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夏季亚洲太平洋涛动的耦合模式模拟
�

陈晓龙１，２　周天军１
，３
　邹立维１

ＣＨＥＮＸｉａｏｌｏｎｇ
１，２
　ＺＨＯＵＴｉａｎｊｕｎ

１，３
　ＺＯＵＬｉｗｅｉ

１

１．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（ＬＡＳＧ），北京，１０００２９

２．中国科学院研究生院，北京，１０００４９

３．中国科学院气候变化研究中心，北京，１０００２９

１．犛狋犪狋犲犓犲狔犔犪犫狅狉犪狋狅狉狔狅犳犖狌犿犲狉犻犮犪犾犕狅犱犲犾犻狀犵犳狅狉犃狋犿狅狊狆犺犲狉犻犮犛犮犻犲狀犮犲狊犪狀犱犌犲狅狆犺狔狊犻犮犪犾犉犾狌犻犱犇狔狀犪犿犻犮狊，犐狀狊狋犻狋狌狋犲狅犳

犃狋犿狅狊狆犺犲狉犻犮犘犺狔狊犻犮狊，犆犺犻狀犲狊犲犃犮犪犱犲犿狔狅犳犛犮犻犲狀犮犲狊，犅犲犻犼犻狀犵１０００２９，犆犺犻狀犪

２．犌狉犪犱狌犪狋犲犝狀犻狏犲狉狊犻狋狔狅犳狋犺犲犆犺犻狀犲狊犲犃犮犪犱犲犿狔狅犳犛犮犻犲狀犮犲狊，犅犲犻犼犻狀犵１０００４９，犆犺犻狀犪

３．犆犾犻犿犪狋犲犆犺犪狀犵犲犚犲狊犲犪狉犮犺犆犲狀狋犲狉，犆犺犻狀犲狊犲犃犮犪犱犲犿狀狔狅犳犛犮犻犲狀犮犲狊，犅犲犻犼犻狀犵１０００２９，犆犺犻狀犪

２０１２０２０４收稿，２０１２０４３０改回．

陈晓龙，周天军，邹立维．２０１３．夏季亚洲太平洋涛动的耦合模式模拟．气象学报，７１（１）：２３３７

犆犺犲狀犡犻犪狅犾狅狀犵，犣犺狅狌犜犻犪狀犼狌狀，犣狅狌犔犻狑犲犻．２０１３．犞犪狉犻犪狋犻狅狀犮犺犪狉犪犮狋犲狉犻狊狋犻犮狊狅犳狋犺犲犃狊犻犪狀犘犪犮犻犳犻犮犗狊犮犻犾犾犪狋犻狅狀犻狀犫狅狉犲犪犾狊狌犿犿犲狉犪狊

狊犻犿狌犾犪狋犲犱犫狔狋犺犲犔犃犛犌／犐犃犘犮犾犻犿犪狋犲狊狔狊狋犲犿犿狅犱犲犾犉犌犗犃犔犛＿犵犾．犃犮狋犪犕犲狋犲狅狉狅犾狅犵犻犮犪犛犻狀犻犮犪，７１（１）：２３３７

犃犫狊狋狉犪犮狋　ＴｈｅＡｓｉａｎＰａｃｉｆｉｃＯｓｃｉｌｌａｔｉｏｎ（ＡＰＯ）ｉｓａｐｈｅｎｏｍｅｎｏｎｉｎｗｈｉｃｈｔｈｅｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｃｈａｎｇｅｓｏｕｔｏｆｐｈａｓｅｏｖｅｒｔｈｅＥａｓｔ

Ａｓｉａｃｏｎｔｉｎｅｎｔ（１５°—５０°Ｎ，６０°—１２０°Ｅ）ｗｉｔｈｔｈｅＮｏｒｔｈＰａｃｉｆｉｃ（１５°—５０°Ｎ，１８０°—１２０°Ｗ）ｉｎｔｈｅｕｐｐｅｒｔｒｏｐｏｓｐｈｅｒｅ．Ｔｈｅ

ＡＰＯｉｎｄｅｘｒｅｆｌｅｃｔｓｔｈｅＡｓｉａｎＰａｃｉｆｉｃｚｏｎａｌｔｈｅｒｍａｌｃｏｎｔｒａｓｔ．ＴｈｅｐｅｒｆｏｒｍａｎｃｅｏｆｔｈｅｆａｓｔｃｏｕｐｌｅｄｖｅｒｓｉｏｎｏｆｔｈｅＬＡＳＧ／ＩＡＰｃｌｉ

ｍａｔｅｓｙｓｔｅｍｍｏｄｅｌＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌｉｎｓｉｍｕｌａｔｉｎｇｔｈｅｕｐｐｅｒｔｒｏｐｏｓｐｈｅｒｅｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅａｎｄｔｈｅＡＰＯｉｎｄｅｘｏｖｅｒｔｈｅ２０ｔｈｃｅｎｔｕｒｙｉｓｅ

ｖａｌｕａｔｅｄ．ＣｏｍｐａｒｅｄｗｉｔｈｔｈｅＥＲＡ４０ｒｅａｎａｌｙｓｉｓｄａｔａ，ｉｔｉｓｓｈｏｗｎｔｈａｔｔｈｅｍｏｄｅｌｐｅｒｆｏｒｍｅｄｗｅｌｌｉｎｓｉｍｕｌａｔｉｎｇｔｈｅｃｌｉｍａｔｏｌｏｇｙ

ａｎｄｔｈｅｄｏｍｉｎａｎｔｍｏｄｅｓｏｆｔｈｅｕｐｐｅｒｔｒｏｐｏｓｐｈｅｒｅｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ．Ｈｏｗｅｖｅｒ，ｔｈｅｒｅｓｕｌｔｓｓｈｏｗｔｈａｔｔｈｅｓｉｍｕｌａｔｅｄＡＰＯｉｎｄｅｘｆａｉｌｅｄ

ｔｏｃａｐｔｕｒｅｔｈｅｄｅｓｃｅｎｔｔｒｅｎｄａｆｔｅｒ１９６０ｓｏｖｅｒｔｈｅＥａｓｔＡｓｉａｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｓｉｎｄｉｃａｔｅｄｉｎｔｈｅＥＲＡ４０ｄａｔａ．Ｂａｓｅｄｏｎｔｈｅｐｏｗｅｒｓｐｅｃ

ｔｒｕｍａｎａｌｙｓｉｓ，ｔｈｅ２－３ａｖａｒｉａｂｉｌｉｔｙｏｆｔｈｅｍｏｄｅｌＡＰＯｉｎｄｅｘｉｓｅｑｕｉｖａｌｅｎｔｗｉｔｈｔｈａｔｉｎｔｈｅｒｅａｎａｌｙｓｉｓｂｕｔｔｈｅ５—７ａｖａｒｉａｂｉｌｉｔｙ

ｉｓｗｅａｋｅｒ．Ｄｅｓｐｉｔｅｓｅｖｅｒａｌｒｅｇｉｏｎａｌｄｅｐａｒｔｕｒｅｓ，ｔｈｅｌａｒｇｅｓｃａｌｅｃｉｒｃｕｌａｔｉｏｎｏｖｅｒＡｓｉａｎｍｏｎｓｏｏｎｓｅｃｔｉｏｎｒｅｌａｔｅｄｗｉｔｈｔｈｅＡＰＯｉｎ

ｄｅｘｉｓｗｅｌｌｒｅｐｒｏｄｕｃｅｄｉｎｔｈｅｍｏｄｅｌ．Ａｃｏｍｐａｒｉｓｏｎａｍｏｎｇｔｈｅ２０ｔｈｃｅｎｔｕｒｙｓｉｍｕｌａｔｉｏｎｓｓｈｏｗｓｔｈａｔｅｘｔｅｒｎａｌｆｏｒｃｉｎｇｃｏｕｌｄ

ｃｈａｎｇｅｔｈｅｉｎｔｅｒａｎｎｕａｌｖａｒｉａｂｉｌｉｔｙｏｆａｃｏｕｐｌｅｓｙｓｔｅｍ．Ｔｈｅｎａｔｕｒａｌｆｏｒｃｉｎｇｃａｕｓｅｓａｓｐｅｃｔｒｕｍｓｈｉｆｔｔｏｌｏｗｆｒｅｑｕｅｎｃｙａｎｄｔｈｅａｎ

ｔｈｒｏｐｏｇｅｎｉｃｆｏｒｃｉｎｇｄｏｅｓｉｎｖｅｒｓｅｌｙ．Ｎａｔｕｒａｌｆｏｒｃｉｎｇａｎｄａｎｔｈｒｏｐｏｇｅｎｉｃｆｏｒｃｉｎｇｃａｎｐｌａｙｄｉｆｆｅｒｅｎｔｒｏｌｅｓｉｎｄｉｆｆｅｒｅｎｔｐｅｒｉｏｄｓ．Ｉｔ

ｓｅｅｍｓｔｈａｔａｎｔｈｒｏｐｏｇｅｎｉｃｆｏｒｃｉｎｇｃｏｕｌｄｌｉｍｉｔｔｈｅｉｎｔｅｒａｎｎｕａｌｖａｒｉａｂｉｌｉｔｙｏｆＡＰＯａｎｄｅｎｈａｎｃｅｔｈｅｉｎｔｅｒｄｅｃａｄａｌｖａｒｉａｂｉｌｉｔｙ．Ｔｈｅ

ｄｏｍｉｎａｎｔｍｏｄｅｏｆｔｈｅｕｐｐｅｒｔｒｏｐｏｓｐｈｅｒｅｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｉｎｔｈｅｍｏｄｅｌｉｓｍｏｄｕｌａｔｅｄｂｙＥＮＳＯａｎｄｆｕｒｔｈｅｒｉｍｐａｃｔｓｔｈｅｉｎｔｅｒａｎｎｕａｌ

ｖａｒｉａｂｉｌｉｔｙｏｆＡＰＯ．ＴｈｅｄｅｆｅｃｔｏｆｔｈｅｍｏｄｅｌｉｎｔｈｅＥＮＳＯｓｉｍｕｌａｔｉｏｎｍａｙｂｅａｎｉｍｐｏｒｔａｎｔｌｉｍｉｔａｔｉｏｎｔｏｒｅｐｒｏｄｕｃｉｎｇｔｈｅｕｐｐｅｒ

ｔｒｏｐｏｓｐｈｅｒｅｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅａｎｄｔｈｅｖａｒｉａｂｉｌｉｔｙｏｆＡＰＯｉｎｄｅｘ．

犓犲狔狑狅狉犱狊　ＡＰＯ，Ｃｏｕｐｌｅｄｍｏｄｅｌ，Ｓｉｍｕｌａｔｉｖｅｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔ，ＥｌＮｉ珘ｎｏ

摘　要　亚洲太平洋涛动是夏季欧亚大陆东部（１５°—５０°Ｎ，６０°—１２０°Ｅ）与北太平洋上空（１５°—５０°Ｎ，１８０°—１２０°Ｗ）温度场反

相变化的现象。亚洲太平洋涛动指数由对流层上层（５００—２００ｈＰａ）温度定义，反映了亚洲太平洋纬向热力差异。基于一个

全球海气耦合模式ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ的２０世纪气候模拟试验结果，讨论了其对２０世纪亚洲太平洋涛动指数变化的模拟能力。
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 资助课题：国家杰出青年科学基金（４１１２５０１７）、国家高技术研究发展计划（８６３）项目（２０１０ＡＡ０１２３０４）、国家重点基础研究专项

（２０１０ＣＢ９５１９０４）。
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结果表明，较之ＥＲＡ４０再分析资料（１９６０—１９９９年），模式很好地刻画出上层温度场的平均态和主导模态的空间型。从趋势

上看，模式对北太平洋上空温度的年代际变化和趋势模拟较好，但未能模拟出亚洲东部陆地上空的降温趋势。从频谱分析结

果看，模拟的亚洲太平洋涛动指数２—３ａ的年际变率与再分析资料相当，５—７ａ周期的变率较弱。模式能够较好地模拟出与

亚洲太平洋涛动指数相关的亚洲季风区气候异常。在２０世纪模拟中，外强迫因子会改变耦合系统的年际变率，在自然因子

强迫下亚洲太平洋涛动指数的功率谱向低频方向增强，人为强迫因子的作用则相反。自然强迫因子和人为强迫因子在不同

时期对亚洲太平洋涛动年际和年代际变率的作用不同。在年际变率中人为强迫因子能够控制亚洲太平洋涛动的变率使其

不致过大；在年代际变率中人为强迫因子会增强自然强迫下亚洲太平洋涛动的变率。模式上层温度的主导模态受ＥＮＳＯ调

制，可能影响亚洲太平洋涛动的年际变率。因此，模式对ＥＮＳＯ模拟能力的缺陷是制约模式对流层上层温度及亚洲太平洋

涛动指数变率的重要因素。

关键词　亚洲太平洋涛动，耦合模式，模拟试验，厄尔尼诺
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１　引　言

欧亚大陆与周边大洋的海陆热力差异是亚洲

季风的重要驱动因子（丁一汇，２００５）。东亚季风变

率与北半球对流层温度的变化关系密切。对应强的

东亚夏季风，东亚对流层温度偏高，而热带西太平洋

和北太平洋对流层温度则偏低，这令“陆地暖海洋

冷”的夏季平均气候态进一步加强（Ｚｈｏｕ，ｅｔａｌ，

２０１０）。与全球变暖趋势不同，东亚对流层上层在

２０世纪７０年代末以来存在显著的年代际尺度上的

变冷（Ｙｕ，ｅｔａｌ，２００４），中国东部气候的年代际变化

与该东亚对流层中上层温度的变化存在直接联系，

具体表现随季节而变（Ｙｕ，ｅｔａｌ，２００７）。３—５月，该

冷中心逐渐南移并加强，５月移至３５°Ｎ以南，导致

中国东南部地区出现干旱化趋势（Ｘｉｎｅｔａｌ，２００６）；

冷中心在７—８月的盛夏季节位于（４０°Ｎ，１１０°Ｅ）附

近，造成中国东部的“南涝北旱”型降水异常，对应东

亚夏季风的减弱（Ｙｕ，ｅｔａｌ，２００４）。夏季东亚对流

层温度变冷趋势是整个北半球对流层温度大尺度变

化的局地表现（Ｚｈｏｕ，ｅｔａｌ，２００９）。

为了表征海陆温差的变化，人们定义了许多种

指数（Ｗａｎｇ，ｅｔａｌ，２００８）。亚洲太平洋涛动（Ａｓｉａｎ

ＰａｃｉｆｉｃＯｓｃｉｌｌａｔｉｏｎ，ＡＰＯ）指数是近年来新定义的一

种指数（Ｚｈａｏ，ｅｔａｌ，２００７），其利用扣除纬向平均的

对流层上层（５００—２００ｈＰａ）温度，刻画了夏季欧亚

大陆东部与北太平洋上空温度场反相变化的现象。

亚洲太平洋涛动形成可能与太阳辐射在亚洲陆地

和太平洋的加热差异所造成的纬向垂直环流有关

（赵平等，２００８），而太平洋年代际涛动（ＰＤＯ）和赤

道东太平洋的厄尔尼诺现象对亚洲太平洋涛动的

影响可能较小（Ｚｈａｏ，ｅｔａｌ，２００７，２０１０）。研究表明，

亚洲太平洋涛动指数较高的年份，高层南亚高压和

北太平洋槽偏强，亚洲上空的西风急流和东风急流

加强；低层亚洲低压和北太平洋副热带高压也偏强；

南亚盛行异常西风、东亚中纬度盛行异常南风、梅雨

锋的位置偏北，中国华北、华南和南亚地区降水偏

多，长江流域至日本南部以及菲律宾群岛附近的降

水偏少（Ｚｈａｏ，ｅｔａｌ，２００７）。由于该指数较好地反映

了大尺度的亚洲太平洋纬向热力差异，故在季风研

究领域得到广泛应用。研究亚洲太平洋涛动的变

化规律对于理解东亚季风的变化机理具有重要意

义。

气候模式是理解气候演变规律，预测和预估未

来变化的重要工具。基于大气环流模式的数值模拟

试验表明，海温强迫（主要是热带海温强迫）是造成

２０世纪７０年代末以来东亚夏季对流层上层变冷趋

势的重要原因（Ｌｉ，ｅｔａｌ，２０１０）。历史海温驱动大

气环流模式（即所谓的“ＡＭＩＰ试验”）能够部分再现

与东亚强夏季风相联系的东亚对流层的偏暖和热带

西太平洋及北太平洋对流层的偏冷，但在热带外地

区的东亚上空及北太平洋上空，模式偏差较大，这意

味着在观测海温驱动下，模式对“经向海陆温差”的

模拟能力较强，而对“纬向海陆热力差异”的模拟能

力则较弱（Ｚｈｏｕ，ｅｔａｌ，２０１０）。

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（ＬＡＳＧ／ＩＡＰ）长期

致力于气候模式的发展，先后发展了不同版本的气

候模式系统。近年来，为了适应长期气候模拟的需

要，发展了一个快速的全球“海陆气冰”耦合模式

ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ（Ｚｈｏｕ，ｅｔａｌ，２００８）。研究表明，该模式

对２０世纪地表气温的演变、赤道太平洋年际变率、

低纬度云辐射强迫的气候态空间分布特征，东亚副

热带西风急流的空间分布和季节演变，以及过去千

年季风和大气涛动的变化都有较好的模拟能力（满
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文敏等，２０１０，２０１１；刘景卫等，２０１１；蔡琼琼等，

２０１１；Ｚｈｏｕ，ｅｔａｌ，２０１１ａ；Ｍａｎ，ｅｔａｌ，２０１１）。但是，

该模式对影响季风变化的大尺度海陆热力对比和

亚洲太平洋涛动的模拟能力如何，此前缺乏相关研

究。本文从对流层上层温度场和亚洲太平洋涛动

指数的角度，研究ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ耦合模式对纬向海

陆热力差异的描述能力，分析模式结果与观测产生

偏差的可能原因，旨在回答如下的科学问题：

ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ耦合模式对海陆热力差异特别是亚

洲太平洋涛动活动中心的模拟能力如何？与亚洲

太平洋涛动对应的气候异常在模式中是否有体现？

自然（太阳辐射和火山气溶胶）和人为外强迫（温室

气体、硫酸盐气溶胶）变化在２０世纪后半期亚洲太

平洋涛动演变中的作用如何？外强迫变化能否改变

耦合模式系统模拟的年际变率？

２　模式和资料

ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ耦合模式包含４个分量模块，即大

气模式ＧＡＭＩＬ、海洋模式ＬＩＣＯＭ、海冰模式ＣＳＩＭ

和陆面模式 ＣＬＭ，采用美国国家大气研究中心

（ＮＣＡＲ）ＣＣＳＭ２耦合器ＣＰＬ５进行耦合。其中，大气

模式为ＬＡＳＧ／ＩＡＰ发展的格点大气模式ＧＡＭＩＬ的

低分辨率版本，水平分辨率约５．０°经度 ×４．０°纬度

（Ｗｅｎ，ｅｔａｌ，２００７），垂直方向采用σ狆混合坐标系，

分为２６层；模式动力框架保持了总质量和总有效能

量守恒；物理过程参数化方案与 ＮＣＡＲ大气模式

ＣＡＭ２相同。ＬＩＣＯＭ 是 ＬＡＳＧ／ＩＡＰ第三代全球

大洋环流模式Ｌ３０Ｔ６３的改进版，水平分辨率提高

到１°×１°，垂直方向３０层；采用了非刚盖近似的完

全原始方程和相应的守恒差分方案。ＣＳＩＭ 和

ＣＬＭ为ＮＣＡＲ发展的通用陆面模式和海冰模式。

关于该耦合模式的细节，详见Ｚｈｏｕ等（２００８）。

本文采用如下３组试验：

（１）控制试验（ＣＮＴＬ），采用固定太阳常数１３６５

Ｗ／ｍ２，温室气体体积分数分别取 ＣＯ２：２８０．０×

１０－６，ＣＨ４：７６０．０×１０
－９，Ｎ２Ｏ：２７０．０×１０

－９，积分

１０００年。

（２）全强迫试验（ＡＬＬ），是用耦合模式进行的

“２０世纪气候模拟试验”（２０Ｃ３Ｍ），这是“国际耦合

模式比较计划”（ＣＭＩＰ３）制定的标准试验（Ｚｈｏｕ，ｅｔ

ａｌ，２００６）。在控制试验的基础上采用ＩＰＣＣＡＲ４提

供的历史大气辐射强迫场，从１８６０年开始积分１４０

年，强迫场包括自然因子（太阳辐射、火山气溶胶）和

人为因子（温室气体、硫酸盐气溶胶等）。

（３）自然强迫试验（ＮＡＴ），除了在强迫场去除

了人为因子外，其余与全强迫试验相同。

取１９００—１９９９年夏季（６—８月）逐月积分结果

进行分析（与观测和再分析资料比较时选取１９６０—

１９９９年）。

为了检验模式模拟结果和分析偏差产生的原

因，使用了以下观测和再分析资料：（１）ＥＲＡ４０再

分析月平均资料，包括三维经向风、纬向风、温度、比

湿变量场，水平分辨率２．５°×２．５°，垂直方向１—

１０００ｈＰａ共２３个气压层，时段选为１９６０—１９９９年

夏季（Ｕｐｐａｌａ，ｅｔａｌ，２００５）；（２）英国哈得来中心提供

的月平均海表湿度资料（ＨａｄＩＳＳＴ），分辨率１．０°×

１．０°，时段选为１９６０—１９９９年夏季（Ｒａｙｎｅｒ，ｅｔａｌ，

２００３）。

本文采用Ｚｈａｏ等（２００７）的定义计算亚洲太平

洋涛动指数，作为亚洲大陆 （１５°—５０°Ｎ，６０°—

１２０°Ｅ）与北太平洋（１５°—５０°Ｎ，１８０°—１２０°Ｗ）上空

５００—２００ｈＰａ扰动温度之差（图１ｂ中的黑虚线

框）。为了表述方便，文中“陆地上空”均指（１５°—

５０°Ｎ，６０°—１２０°Ｅ）的亚洲大陆东部区域，“海洋上

空”均指（５°—５０°Ｎ，１８０°—１２０°Ｗ）的北太平洋区

域。此外，本文用 Ｎｉｎｏ３指数代表夏季 ＥＮＳＯ 变

率，其定义为（５°Ｓ—５°Ｎ，９０°—１５０°Ｗ）区域内夏季

海温月距平的平均值（Ｔｒｅｎｂｅｒｔｈ，１９９７）。

使用经验正交函数（ＥＯＦ）（Ｈａｎｎａｃｈｉ，２００７）对

５００—２００ｈＰａ温度场的主导模态进行分析，主导模

态之间的分离程度用Ｎｏｒｔｈ准则检验（Ｎｏｒｔｈ，ｅｔａｌ，

１９８２），经验正交函数主分量的主导周期随时间的变

化用 Ｍｏｒｌｅｔ小波分析考察 （Ｇｒｏｓｓｍａｎｎ，ｅｔａｌ，

１９８５）。研究亚洲太平洋涛动指数的主导周期用功

率谱分析（魏凤英，２００７）。探讨亚洲太平洋涛动指

数的年代际变化时采用了１０年以上的Ｌａｎｃｚｏｓ低

通滤波（Ｄｕｃｈｏｎ，１９７９）。

３　结果分析

亚洲太平洋涛动指数的定义源于５００—２００

ｈＰａ的对流层温度场（Ｚｈａｏ，ｅｔａｌ，２００７），耦合模式

对５００—２００ｈＰａ温度场平均态和主导模态的模拟

能力关系到亚洲太平洋涛动的模拟。因此，本文首

先考察全强迫试验中ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ对上层温度场平

均态的模拟能力，在此基础上分析亚洲太平洋涛动

指数年际变率和年代际变化趋势的模拟水平，以及
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亚洲太平洋涛动变率对应的环流场异常。其次，对

比观测和模式上层５００—２００ｈＰａ温度场前两个主

导模态，考察其对亚洲太平洋涛动指数年际变率的

贡献。最后，分析自然和人为强迫因子在亚洲太平

洋涛动演变中各起什么作用，以及ＥＮＳＯ与亚洲太

平洋涛动变率的关系。

３．１　５００—２００犺犘犪平均温度场的模拟

图１ａ、ｂ是再分析资料和全强迫试验模拟的

１９６０—１９９９年５００—２００ｈＰａ对流层的平均温度和

平均扰动温度的分布。全强迫试验较好地再现了位

于亚洲大陆上空３０°Ｎ附近的高温中心和位于北太

平洋的低温槽，体现出陆地和海洋分布所造成的纬

向热力差异。较之ＥＲＡ４０再分析资料，模拟的温

度整体偏低３Ｋ左右，且模拟的陆地上空高温中心

范围偏小偏东，东亚上空温度暖中心略向北延伸，模

拟的北太平洋温度槽整体位置偏东且过度南侵。

图１　１９６０—１９９９年夏季（６—８月）ＥＲＡ４０（ａ）、ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ全强迫试验（ｂ）５００—２００ｈＰａ平均

温度场（填色）和平均扰动温度场（等值线）（ｂ中的黑虚线框代表亚洲和太平洋中纬度区域）

及ＥＲＡ４０（ｃ）、ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ全强迫试验（ｄ）３０°Ｎ处纬向垂直剖面上平均扰动温度场

Ｆｉｇ．１　５００—２００ｈＰａａｖｅｒａｇｅｄｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ（ｓｈａｄｉｎｇ），ｅｄｄｙｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ（ａ－ｂ，ｗｈｉｔｅｃｏｎｔｏｕｒｓ）ａｎｄｚｏｎａｌｖｅｒｔｉｃａｌｅｄｄｙｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ

ａｌｏｎｇ３０°Ｎ（ｃ，ｄ）ｆｒｏｍｔｈｅＥＲＡ４０ｄａｔａ（ａ，ｃ）ａｎｄＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌｓｉｍｕｌａｔｉｏｎｓ（ｂ，ｄ）ｉｎｓｕｍｍｅｒ（ＪＪＡ）ｄｕｒｉｎｇ１９６０—１９９９

（Ｂｌａｃｋｄａｓｈｅｄｂｏｘｅｓｉｎ（ｂ）ａｒｅｔｈｅｅｘｔｒａｔｒｏｐｉｃａｌｒｅｇｉｏｎｓｏｆＡｓｉａａｎｄｔｈｅＮｏｒｔｈＰａｃｉｆｉｃ）

　　由于亚洲太平洋涛动关注的是大尺度陆地和

海洋上空温度的纬向对比，这些局地差异并不影响

模式对大尺度纬向温度梯度平均态的模拟能力。从

多年平均的扰动温度场 （图 １ａ、ｂ）可以看出，

ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ模拟的大尺度纬向温差最大值位于

３０°Ｎ附近，与ＥＲＡ４０一致。再分析资料中陆地上

空高温中心位于８５°Ｅ附近，海上低温中心位于

１４０°Ｗ附近，纬向跨度约１２５°，温差约为１２Ｋ；

ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ模拟的陆地上空高温中心和海上低温

中心较ＥＲＡ４０约东移８°，温差也约为１２Ｋ，所以，

模式能够较好再现大尺度纬向温度梯度的平均状

况。此外，从多年平均的扰动温度在３０°Ｎ处的纬

向垂直剖面（图１ｃ、ｄ）可以看出，从低层到高层，模

式模拟的亚洲大陆和北太平洋上空的热力对比与再

分析资料非常接近，高低层温度的一致分布以及温

度中心的位置都能够较好地刻画出来，这是利用模

式研究亚洲太平洋涛动变化机理的基础。

３．２　亚洲太平洋涛动指数的模拟

图２ａ是１９６０—１９９９年ＥＲＡ４０和全强迫试验

中模拟的亚洲太平洋涛动指数序列，代表东亚北

太平洋上空的纬向海陆热力对比。功率谱分析表

明，ＥＲＡ４０和全强迫试验模拟的亚洲太平洋涛动

指数均有２．５ａ的显著周期，但ＥＲＡ４０表现出的

５—７ａ的显著周期在模拟中未能体现。根据已有的

研究，ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ模式全强迫试验模拟的ＥＮＳＯ

具有显著的３—５ａ周期（满文敏等，２０１０），而模拟
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的亚洲太平洋涛动指数在这一周期范围内振幅较 弱（图２ｂ）。

图２　１９６０—１９９９年夏季（ａ）亚洲太平洋涛动指数、（ｂ）亚洲太平洋涛动指数功率谱（点线为红噪声水平）、

（ｃ）陆地上空温度距平序列、（ｄ）海洋上空温度距平序列

（图中实线对应ＥＲＡ４０，虚线对应ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ全强迫试验，Ｒ为两条序列的相关系数）

Ｆｉｇ．２　ＳｅｒｉｅｓｏｆｔｈｅＡＰＯｉｎｄｅｘ（ａ），ｔｈｅＡＰＯｐｏｗｅｒｓｐｅｃｔｒｕｍ（ｂ），ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｏｖｅｒｔｈｅｌａｎｄ（ｃ）

ａｎｄｏｃｅａｎｒｅｇｉｏｎ（ｄ）ｆｒｏｍｔｈｅＥＲＡ４０ｄａｔａ（ｓｏｌｉｄｌｉｎｅｓ）ａｎｄＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ（ｄａｓｈｅｄｌｉｎｅｓ）ｉｎｓｕｍｍｅｒ

（ＪＪＡ）ｄｕｒｉｎｇ１９６０—１９９９．（ｂ）ｓｈｏｗｓｔｈｅｐｏｗｅｒｓｐｅｃｔｒｕｍｏｆ（ａ）ａｎｄｔｈｅｃｏｒｒｅｓｐｏｎｄｉｎｇｒｅｄｎｏｉｓｅｓ（ｄｏｔｌｉｎｅｓ）

（ＴｈｅｎｕｍｂｅｒｏｎｔｈｅｔｏｐｒｉｇｈｔｃｏｒｎｅｒｉｓｔｈｅｃｏｒｒｅｌａｔｉｏｎｃｏｅｆｆｉｃｉｅｎｔｂｅｔｗｅｅｎＥＲＡ４０ａｎｄＡＬＬ）

　　全强迫试验模拟的亚洲太平洋涛动指数年际

变率偏弱，其标准差 （约０．３Ｋ）比 ＥＲＡ４０（约

０．５Ｋ）偏小。这是由于亚洲太平洋涛动指数定义

区域陆地和海洋上空温度序列在ＥＲＡ４０中相关系

数仅为０．１２，而在模式中存在显著的同相变化关系

（相关系数为０．５８），这使得模式中二者之差（即亚

洲太平洋涛动指数）年际变率的振幅被明显削弱。

接下来考察模式对亚洲太平洋涛动指数变化趋势

的模拟。２０世纪６０年代，ＥＲＡ４０中的亚洲太平

洋涛动指数呈下降趋势，这主要是由于陆地区域对

流层上层显著的降温趋势所致，与Ｙｕ等（２００４）和

Ｚｈｏｕ等（２００９）的研究结论一致。７０年代亚洲太平

洋涛动指数的下降趋势主要是由海洋上空的增温趋

势所贡献（图２ａ、ｄ）。８０和９０年代陆地和海洋上空

温度变化趋势较为一致，因此，亚洲太平洋涛动指

数没有表现出明显的趋势。与ＥＲＡ４０对比，模式

未能模拟出６０年代之后的下降趋势。分别考察亚

洲太平洋涛动指数定义中的陆地和海洋上空的温

度发现，在模式中两者均呈现显著的上升趋势（图

２ｃ、ｄ），说明模式中陆地上空和海洋上空的增温趋势

一致，使得海陆温差没有明显的变化趋势。模式对

９０年代陆地上空和７０年代海洋上空的增温趋势的

模拟与ＥＲＡ４０一致，但未能准确再现其他时段内

海陆上空温度的变化趋势。

综上所述，１９６０—１９９９年全强迫试验模拟的亚

洲太平洋涛动指数以年际变率为主，与ＥＲＡ４０较

为一致；模式模拟的亚洲太平洋涛动指数年际变率

偏弱，这是因为模式中陆地和海洋上空温度在年际

尺度上有同相变化关系，而ＥＲＡ４０中这一现象不

显著；模式对１９６０—１９９９年海洋区域上空温度趋势

的模拟较好，但未能再现陆地区域在２０世纪６０—

８０年代的降温趋势，因此，没有模拟出这一时期内

亚洲太平洋涛动指数的下降趋势。

３．３　与亚洲太平洋涛动指数相关的环流场模拟

　　图３ａ、ｂ显示，ＥＲＡ４０中５００—２００ｈＰａ平均温

度与亚洲太平洋涛动指数正相关的区域从地中海

西岸向东、东北延伸至阿留申群岛，负相关的区域位

于太平洋中部和东部。模式中相关温度场的分布与

ＥＲＡ４０基本一致。模式在热带西太平洋和印度洋

存在显著负相关，而ＥＲＡ４０中相关不显著。分析

２００ｈＰａ的位势高度场也有类似的结果（图３ｃ、ｄ）。

这表明模式能够较好地模拟出与亚洲太平洋涛动

指数相联系的上层温度场和流场的变化。

从低层８５０ｈＰａ来看，在南亚季风区，ＥＲＡ４０
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表现出与亚洲太平洋涛动指数相联系的西南风水

汽输送，模式能够模拟出这一联系，但强度较弱；在

东亚季风区，ＥＲＡ４０中３０°Ｎ以北存在与亚洲太

平洋涛动指数相联系的反气旋式水汽输送，以南存

在气旋式水汽输送，模式能够模拟出相似的空间分

布特征，但气旋式水汽输送位置偏南。因此，再分析

图３　１９６０—１９９９年夏季亚洲太平洋涛动指数与相应物理量的回归系数分布
（ａ、ｂ．ＥＲＡ４０、ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ试验５００—２００ｈＰａ温度场（Ｋ），ｃ、ｄ．ＥＲＡ４０、ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ试验２００ｈＰａ位势高度场（ｇｐｍ），

ｅ、ｆ．ＥＲＡ４０、ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ试验８５０ｈＰａ水汽输送场（ｍ／ｓ），ｇ、ｈ．ＥＲＡ４０、ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ试验３０°Ｎ纬向垂直环流（ｍ／ｓ，２×１０－３Ｐａ／ｓ），

ｉ、ｊ．１２０°Ｅ经向垂直环流（ｍ／ｓ，１．５×１０－３Ｐａ／ｓ）（灰色阴影表示通过５％显著性检验，ｅ－ｊ的黑色阴影表示地形）

Ｆｉｇ．３　Ｒｅｇｒｅｓｓｅｄ５００—２００ｈＰａａｖｅｒａｇｅｄｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ（ａ－ｂ，ｕｎｉｔ：Ｋ），２００ｈＰａｇｅｏｐｏｔｅｎｔｉａｌｈｅｉｇｈｔ（ｃ－ｄ，ｕｎｉｔ：ｍ），

８５０ｈＰａｍｏｉｓｔｕｒｅｆｌｕｘ（ｅ－ｆ，ｕｎｉｔ：ｍ／ｓ），ｔｈｅｍｅｒｉｄｉｏｎａｌｚｏｎａｌｗｉｎｄａｌｏｎｇ３０°Ｎ（ｇ－ｈ，ｕｎｉｔ：ｍ／ｓ，２×１０－３Ｐａ／ｓ）

ａｎｄｚｏｎａｌｖｅｒｔｉｃａｌｗｉｎｄａｌｏｎｇ１２０°Ｅ（ｉ－ｊ，ｕｎｉｔ：ｍ／ｓ，１．５×１０－３Ｐａ／ｓ）ａｇａｉｎｓｔｔｈｅｃｏｒｒｅｓｐｏｎｄｉｎｇＡＰＯ

ｉｎｄｉｃｅｓｏｆＥＲＡ４０（ｌｅｆｔ）ａｎｄＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ（ｒｉｇｈｔ）ｉｎｓｕｍｍｅｒ（ＪＪＡ）ｄｕｒｉｎｇ１９６０—１９９９
（Ｔｈｅｒｅｇｉｏｎｓｓｈａｄｅｄｂｙｇｒａｙａｒｅｓｉｇｎｉｆｉｃａｎｔａｔｔｈｅ５％ｃｏｎｆｉｄｅｎｃｅｌｅｖｅｌ（狋ｔｅｓｔ）；

ｔｈｅｂｌａｃｋｓｈａｄｉｎｇｂｌｏｃｋｓ（ｅ－ｊ）ａｒｅｔｈｅｔｏｐｏｇｒａｐｈｙｉｎＥＲＡ４０ａｎｄＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ）
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资料和模式一致表现为，当亚洲太平洋涛动指数偏

大时，中国北方更可能出现来自南方的水汽输送，而

中国南方更可能出现来自东部海洋上的水汽输送，

但西南风的水汽输送可能会减弱；亚洲太平洋涛动

指数偏小时相反（图３ｅ、ｆ）。

从３０°Ｎ纬向垂直环流场来看，ＥＲＡ４０中与亚

洲太平洋涛动指数正相关的风场显示为上下层一

致的东风，表明亚洲太平洋涛动指数较高时风从太

平洋上空吹向欧亚大陆（图３ｇ）。模式较好再现了

上下层一致的东风分量，但对垂直速度的模拟有较

大的偏差（图３ｈ）。从１２０°Ｅ 经向环流场来看，

ＥＲＡ４０在３０°—４５°Ｎ 范围内存在整层的南风异

常，而模式中这一范围内的南风出现在５００ｈＰａ以

下的低层，５００ｈＰａ以上表现为北风（图３ｉ、ｊ）。

基于上述亚洲太平洋涛动指数与温度场和环

流场变化的联系，可见模式能够较好再现与亚洲太

平洋涛动相联系的气候异常。

３．４　５００—２００犺犘犪温度场的主导模态对亚洲太平

洋涛动年际变率的贡献

图４给出ＥＲＡ４０和全强迫实验模拟的对流层

图４　１９６０—１９９９年夏季区域（０°—７０°Ｎ，４５°Ｅ—１０５°Ｗ）５００—２００ｈＰａ去趋势温度场

（ａ、ｂ．ＥＲＡ４０、ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ的经验正交函数分解第１模态，ｃ、ｄ．ＥＲＡ４０、ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ的经验正交函数分解第２模态，

ｅ、ｆ．ＥＲＡ４０、ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ的第１主成分，ｇ、ｈ．ＥＲＡ４０、ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ的第２主成分；右上角的百分数表示模态解释方差的比例）

Ｆｉｇ．４　ＦｉｒｓｔｔｗｏＥＯＦｓ（ｓｈａｄｉｎｇ，ａ－ｄ）ａｎｄＰＣｓ（ｌｉｎｅｓ，ｅ－ｈ）ｏｆ５００—２００ｈＰａａｖｅｒａｇｅｄｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｓ

ｏｆＥＲＡ４０（ｌｅｆｔ）ａｎｄＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ（ｒｉｇｈｔ）ｉｎｓｕｍｍｅｒ（ＪＪＡ）ｄｕｒｉｎｇ１９６０—１９９９

（Ｔｈｅｎｕｍｂｅｒｓｏｎｔｏｐｒｉｇｈｔｃｏｒｎｅｒｓａｒｅｔｈｅｐｅｒｃｅｎｔａｇｅｏｆｅｘｐｌａｉｎｅｄｖａｒｉａｎｃｅｓ）
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中上层温度异常的前两个模态。基于 Ｎｏｒｔｈ准则

（Ｎｏｒｔｈ，ｅｔａｌ，１９８２），这两个模态在统计上均能相互

分离（图５）。模式能够较好地刻画出对流层上层温

度异常主要模态，但模拟的主导模态次序有偏差。

ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ模拟的经验正交分解第２模态（图４ｄ）

对应ＥＲＡ４０揭示的经验正交函数分解第１模态

（图４ａ），表现为北半球太平洋中部负位相，其余区

域正位相，正位相的最大值由欧亚大陆中部向东北

延伸至阿留申群岛以西；ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ模拟的经验

正交函数分解第１模态（图４ｂ）对应ＥＲＡ４０揭示

的经验正交函数分解第２模态（图４ｃ），表现为中低

纬度，特别是热带中东太平洋负位相，３０°—３５°Ｎ以

北欧亚大陆正位相，负位相区域在东太平洋可向北延

伸至６０°Ｎ以北的高纬度地区。尽管有上述差异，东

亚大陆至北太平洋区域的纬向海陆温差在观测和模

式的前两个主导模态中均能表现出来，与图１中亚

洲太平洋涛动定义的区域相对应。因此，从空间型

的分布上看，经验正交函数分解第１模态和第２模

态对亚洲太平洋涛动指数所反映的纬向海陆温差

均有贡献。

图５　Ｎｏｒｔｈ准则下经验正交函数分解主导模态

的解释方差及其误差范围

Ｆｉｇ．５　Ｅｘｐｌａｉｎｅｄｖａｒｉａｎｃｅａｎｄｃｏｒｒｅｓｐｏｎｄｉｎｇｅｒｒｏｒ

ｒａｎｇｅｏｆｔｈｅｔｗｏＥＯＦｍｏｄｅｓｏｆＥＲＡ４０

ａｎｄＦＧＯＡＬＳｇｌｕｎｄｅｒＮｏｒｔｈＰｒｉｎｃｉｐｌｅ

图６　与图４ｅ—ｈ对应的ＥＲＡ４０（ａ、ｃ）、ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ（ｂ、ｄ）第１主成分（ａ、ｂ）和第２主成分（ｃ、ｄ）的小波分析功率谱（填色）

（黑色虚线内为通过１０％显著性检验的区域，黑色粗实线以下是受边界效应影响的区域）

Ｆｉｇ．６　Ｃｏｒｒｅｓｐｏｎｄｉｎｇｗａｖｅｌｅｔｓｐｅｃｔｒｕｍ（ｓｈａｄｉｎｇ）ｏｆｔｈｅＰＣｓｔｏＦｉｇ．４ｅ－ｈ（Ｔｈｅａｒｅａｃｉｒｃｌｅｄｂｙｂｌａｃｋｄａｓｈｅｄｌｉｎｅｓ

ｉｓｓｉｇｎｉｆｉｃａｎｔａｔｔｈｅ１０％ｃｏｎｆｉｄｅｎｃｅｌｅｖｅｌ；ｔｈｅａｒｅａｂｅｌｏｗｔｈｅｂｏｌｄｓｏｌｉｄｌｉｎｅｉｓｔｈｅｃｏｎｅｏｆｉｎｆｌｕｅｎｃｅ）

　　从时间序列及其小波功率谱上看，ＥＲＡ４０前

两个模态的年际变率主导周期均为３—４ａ，第２主

成分也存在约１５ａ的年代际变率（图６ａ、ｃ）。模式

第１主成分的主导周期在１９８０年之前以４ａ为主，

１９８０年之后则以６ａ为主（图６ｂ）；第２主成分的主

导周期为２—３ａ（图６ｄ）。ＥＲＡ４０第１主成分的

３ａ周期在２０世纪７０年代变弱，８０年后有所增强，

模式第２主成分的２—３ａ周期表现出相似的特征

（图６ａ、ｄ）。ＥＲＡ４０第２主成分的３—４ａ周期从

６０年代中期一直持续到８０年代末期，模式第１主
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成分的约４ａ周期表现类似，但模式第１主成分的

６ａ周期在７０年代末期表现出显著的增强（图６ｂ），

而ＥＲＡ４０中没有相似的现象（图６ｃ）。尽管经验

正交函数分解空间型有相似性，但模式第１主成分

和观测第２主成分的相关系数为－０．０９，模式第２

主成分与观测第１主成分的相关系数为－０．２４，均

不显著。这是因为耦合模式试验中的海温变化不能

与观测逐年对应，相关系数很小（满文敏等，２０１０），

因此，受其驱动的大气变量与观测也有很大差异。

表１　温度主导模态与去趋势亚洲太平洋涛动指数、东亚大陆和北太平洋上空５００—２００ｈＰａ
温度的相关系数（１９６０—１９９９年）

Ｔａｂｌｅ１　ＴｈｅｃｏｒｒｅｌａｔｉｏｎｃｏｅｆｆｉｃｉｅｎｔｓｂｅｔｗｅｅｎｔｈｅｄｅｔｒｅｎｄｅｄＡＰＯｉｎｄｉｃｅｓ，５００—２００ｈＰａａｖｅｒａｇｅｄ

ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｏｖｅｒｔｈｅＥａｓｔＡｓｉａｃｏｎｔｉｎｅｎｔ，ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｓｏｖｅｒｔｈｅＮｏｒｔｈＰａｃｉｆｉｃａｎｄｔｈｅｃｏｒｒｅｓｐｏｎｄｉｎｇ

ｆｉｒｓｔｔｗｏＰＣｓｏｆＥＲＡ４０ａｎｄＦＧＯＡＳＬ＿ｇｌｔｏＦｉｇ．４ｅ－ｈｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙｄｕｒｉｎｇ１９６０—１９９９

亚洲太平洋涛动指数 东亚大陆 北太平洋

ＥＲＡ４０ 全强迫 ＥＲＡ４０ 全强迫 ＥＲＡ４０
全强迫

第１主成分（ＥＯＦ１） ０．６２ ０．４８ ０．９５ －０．１８ ０．４０ －０．８４

第２主成分（ＥＯＦ２） ０．５５ ０．７５ ０．０４ ０．８８ －０．７１ ０．０８

　　　　　　注：黑体表示通过１％显著性检验

　　从年际变率上看，亚洲太平洋涛动指数与前两

个主导模态均有显著相关（表１），说明温度场的前

两个模态对亚洲太平洋涛动指数的年际变率均有

贡献。在ＥＲＡ４０中贡献最大者是第１模态，在模

式中贡献最大的是第２模态。这些特征与模态的空

间相似性是一致的。与东亚大陆和北太平洋上空

５００—２００ｈＰａ温度的相关系数显示，ＥＲＡ４０的第

１模态和全强迫试验的第２模态主要体现了亚洲大

陆东部上空温度的变化，而ＥＲＡ４０的第２模态和

全强迫试验的第１模态主要体现了北太平洋上空温

度的变化。ＥＲＡ４０中北太平洋区域上空温度的年

际变率与第１模态也相关，而模式中亚洲大陆东部

上空和北太平洋上空的温度变化基本可以线性分

离，分别对应温度场的前两个主导模。因此，模式能

够正确模拟出亚洲太平洋涛动指数与温度场主导

模态的关系，模式的第２模态（ＥＲＡ４０的第１模

态）主要对东亚陆地上空温度的年际变率有贡献，模

式的第１模态（ＥＲＡ４０的第２模态）主要对北太平

洋上空温度的年际变率有贡献。

Ｚｈｏｕ等（２００９）分析了ＥＲＡ４０北半球７、８月

２５０—３００ｈＰａ扰动温度场（扣除了纬向平均）的第１

模态。其空间型（见原文Ｆｉｇ．１ｂ）综合了本文中的

经验正交分解第１模态和第２模态的特征：亚欧大

陆东部和印度洋上空的正位相与第１模态相似，北

半球太平洋上空的负位相范围则与第２模态相似、

负位相中心与第１模态相似；其主分量序列（见原文

Ｆｉｇ．１ｃ）在１９６０—１９８０年有显著的下降趋势，这一

趋势在２０世纪６０年代由本文中的第１主成分贡献

（图４ｅ），在７０年代则由第２主成分贡献（图４ｇ）。

这些差异出现的原因是，扣除纬向平均温度的方法

使得每一点温度的变化都携带了同纬度其他地点温

度变化的信息，反映了不同地区温度的相对变化特

征，而本文分析的温度场未扣除纬向平均，从而能够

体现温度变化的局地特征。因此，针对所研究的问

题可选择是否扣除纬向平均，或将两者结合起来使

用。

３．５　２０世纪亚洲太平洋涛动模拟中不同强迫因

子的作用

影响亚洲太平洋涛动变化的因子，既包括海

气耦合系统的内部变率，又包括自然外强迫和人为

外强迫变化。控制试验结果是海气耦合系统内部

变化作用的结果。控制试验与自然强迫试验的差

异，来自自然外强迫变化的作用；而自然强迫试验和

全强迫试验结果的差异，则来自人为外强迫的作用。

下面从气候平均态、年际变率特征和年代际变化的

角度分析上述因子对亚洲太平洋涛动演变的影响。

　　表２统计了３组试验２０世纪中陆地、海洋区域

温度和亚洲太平洋涛动指数的平均值、标准差和变

化趋势。从平均态上来看，与控制试验相比，自然强

迫和全强迫试验中陆地和海洋区域上空的平均温度

均有显著增加，全强迫试验中的增幅更大；由于海洋

上空比陆地增温更显著，亚洲太平洋涛动指数所代

表的纬向热力差异在自然强迫试验和全强迫试验中

均有所减弱，而自然强迫试验与全强迫试验相差不

大（均为５．７Ｋ）。说明自然强迫因子可能会在控制

试验的基础上减弱纬向热力差异，而人为因子能够

引起海洋和陆地同等程度的增温，因此，对亚洲太

平洋涛动指数平均值的贡献不明显。

功率谱分析显示，亚洲太平洋涛动指数在３组

试验中均有显著的年际变率（图７ａ），其主要周期的
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表２　１９００—１９９９年控制、自然强迫、全强迫３组试验模拟的亚洲太平洋涛动指数、东亚大陆和

北太平洋上空５００—２００ｈＰａ温度的平均值、标准差和趋势

Ｔａｂｌｅ２　Ｔｈｅｍｅａｎｓ，ｓｔａｎｄａｒｄｄｅｖｉａｔｉｏｎｓａｎｄｔｒｅｎｄｓｏｆｔｈｅＡＰＯｉｎｄｉｃｅｓ，ｔｈｅ５００—２００ｈＰａａｖｅｒａｇｅｄｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｓ

ｏｆｔｈｅＥａｓｔＡｓｉａｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｎｄｔｈｅＮｏｒｔｈＰａｃｉｆｉｃｆｒｏｍｔｈｅｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔｓｏｆＣＮＴＬ，ＮＡＴａｎｄＡＬＬｄｕｒｉｎｇ１９００—１９９９

亚洲太平洋涛动指数

控制

实验

自然

强迫

全强


迫

东亚大陆

控制

实验

自然

强迫

全强


迫

北太平洋

控制

实验

自然

强迫

全强


迫

平均值（Ｋ） ５．９ ５．７ ５．７ ２４４．８ ２４４．９ ２４５．３ ２３８．９ ２３９．２ ２３９．６

标准差（Ｋ） ０．３１ ０．３１ ０．２８ ０．２５ ０．２５ ０．３７ ０．２４ ０．２４ ０．３７

趋势（Ｋ／（１００ａ）） ０．１１ －０．１０ －０．０９ ０．１０ －０．１６ ０．９０ －０．０１ －０．０６ ０．９９

　　　　注：黑体表示通过５％显著性检验（平均值、标准差的显著性检验是相对于控制实验而言）

图７　１９００—１９９９年夏季（ａ）模拟的亚洲太平洋涛动指数序列、

（ｂ）亚洲太平洋涛动指数序列的功率谱（虚线表示红噪声水平）、（ｃ）亚洲太平洋涛动序列

１１ａ滑动标准差及（ｄ）对亚洲太平洋涛动序列进行１０ａ低通滤波后的１１ａ滑动标准差

Ｆｉｇ．７　ＳｉｍｕｌａｔｅｄＡＰＯｉｎｄｅｘ（ａ），ｔｈｅｐｏｗｅｒｓｐｅｃｔｒｕｍ（ｂ）ａｎｄ１１ｙｅａｒｒｕｎｎｉｎｇｓｔａｎｄａｒｄｄｅｖｉａｔｉｏｎｓｏｆｔｈｅＡＰＯｉｎｄｅｘ

ｓｅｒｉｅｓ（ｃ）ａｎｄｔｈｅｓａｍｅａｓｉｎ（ｃ）ｂｕｔｆｏｒ１０ｙｅａｒｌｏｗｐａｓｓｆｉｌｔｅｒｅｄｓｅｒｉｅｓ（ｄ）ｆｒｏｍｔｈｅｃｏｎｔｒｏｌｒｕｎ（ＣＮＴＬ，ｂｌｕｅｓｏｌｉｄｌｉｎｅｓ），

ｎａｔｕｒｅｆｏｒｃｉｎｇｒｕｎ（ＮＡＴ，ｒｅｄｓｏｌｉｄｌｉｎｅｓ）ａｎｄａｌｌｆｏｒｃｉｎｇｒｕｎ（ＡＬＬ，ｂｌａｃｋｓｏｌｉｄｌｉｎｅｓ）ｉｎｓｕｍｍｅｒ（ＪＪＡ）

ｄｕｒｉｎｇ１９００－１９９９（Ｃｏｒｒｅｓｐｏｎｄｉｎｇｒｅｄｎｏｉｓｅｓ（ｄａｓｈｅｄｌｉｎｅｓ）ａｒｅｓｈｏｗｅｄｉｎ（ｂ））

２３　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　犃犮狋犪犕犲狋犲狅狉狅犾狅犵犻犮犪犛犻狀犻犮犪　气象学报　２０１３，７１（１）



峰值都比较接近，但也存在明显的差异（图７ｂ）。与

控制试验相比，自然和人为强迫因子可以使亚洲太

平洋涛动指数功率谱向低频方向漂移（如其中一个

周期峰值从４．５ａ增长至６ａ），但周期峰值的强度

减弱；人为强迫因子则使自然强迫下亚洲太平洋涛

动指数的功率谱向高频方向漂移，周期越长，偏移越

大。

　　自然强迫试验与控制试验相比，陆地和海洋上

空温度以及亚洲太平洋涛动指数的标准差没有显

著差异，而在全强迫试验中陆地和海洋上空温度的

年际变率均显著增强，但亚洲太平洋涛动指数的变

率与自然强迫试验和控制试验没有显著差别（表

２），说明在人为强迫因子作用下，模式中的陆地和海

洋上空的温度存在年际尺度的同相变化特征。

可用１１ａ滑动标准差表示年际变率随时间的

变化（Ｗａｎｇ，ｅｔａｌ，２０１２）。从图７ｃ可以看到，不同

强迫因子在不同时期内对亚洲太平洋涛动指数年

际变率中的作用有区别。对比自然强迫和控制试

验，２０世纪最初１０年，加入自然强迫后亚洲太平

洋涛动指数的年际变率减弱；１９２０—１９６０年，自然

强迫对亚洲太平洋涛动年际变率的影响不大；

１９６０—１９８０年，自然强迫又起到增强变率的作用；

１９８０年以后自然强迫起到减弱变率的作用。对比

全强迫和自然强迫试验，当自然强迫下亚洲太平洋

涛动年际变率相对控制试验变弱时，人为强迫往往

能使亚洲太平洋涛动的变率回到控制试验中的水

平；１９３０—１９５０和１９６０—１９８０年，人为强迫下亚

洲太平洋涛动变率出现低谷，显著低于控制试验和

自然强迫试验。对比全强迫试验和控制试验，人为

强迫因子的亚洲太平洋涛动变率在２０世纪没有显

著超过控制试验的水平。２０世纪２０和５０年代自

然和人为强迫因子对亚洲太平洋涛动年际变率没

有显著影响。可见，不同强迫因子与亚洲太平洋涛

动年际变率的关系较为复杂，在不同时期的作用不

同，而且这种关系可能有模式依赖性，需要进行多模

式比较研究。

图７ｄ为年代际变率随时间的变化。对比图７ｃ、ｄ

可以看出，与年际变率不同，在人为强迫作用下，年代

际变率可以显著超过控制试验的水平。１９５０年前，

自然强迫下亚洲太平洋涛动年代际变率与控制试验

相比较弱，人为强迫的加入使得变率有所增强。１９６０

年前后自然强迫试验中与１９８０年前后全强迫试验中

亚洲太平洋涛动指数年代际变率的突变与对应年际

变率突变的时间一致（图７ｃ）。

　　为了检验不同强迫因子在模拟亚洲太平洋涛

动年代际变化中的作用，对１９６０—１９９９年ＥＲＡ４０

和３组试验的亚洲太平洋涛动指数序列进行１０ａ

低通滤波（图８ａ）。可以看出，ＥＲＡ４０中亚洲太平

洋涛动指数的年代际波动有显著的下降趋势。全强

迫试验和控制试验的下降趋势也较明显，但比

ＥＲＡ４０小一个量级（图８ｂ）。去趋势后，控制试验

与ＥＲＡ４０年代际波动的相关系数为０．７６，说明耦

合系统在无外强迫变率下也能出现年代际变化，只

是振幅很弱，因此，外强迫应当会增强年代际变率。

模式中自然和人为因子的加入确实使年际变率的振

幅有所增强，但同时也改变了年代际波动的位相，使

图８　６—８月１０ａ低通滤波的亚洲太平洋涛动指数（ａ）及相应序列的

趋势（橙色直方图）和去趋势后控制、自然强迫、全强迫试验与ＥＲＡ４０的相关系数（ｂ）

（蓝色直方图，斜线阴影表示趋势或相关系数通过５％显著性检验）

Ｆｉｇ．８　（ａ）１０ｙｅａｒｌｏｗｐａｓｓｆｉｌｔｅｒｅｄＡＰＯｉｎｄｅｘａｎｄ（ｂ）ｔｒｅｎｄｓｏｆｔｈｅｓｅｒｉｅｓ（ｏｒａｎｇｅｂａｒｓ）ａｎｄｃｏｒｒｅｌａｔｉｏｎ

ｃｏｅｆｆｉｃｉｅｎｔｓ（ｂｌｕｅｂａｒｓ）ｂｅｔｗｅｅｎｔｈｅｄｅｔｒｅｎｄｅｄｍｏｄｅｌｓｅｒｉｅｓ（ＣＮＴＬ，ＮＡＴａｎｄＡＬＬ）ａｎｄｔｈｏｓｅｆｒｏｍＥＲＡ４０

（Ｔｈｅｂａｒｓｗｉｔｈｄｉａｇｏｎａｌｌｉｎｅｓａｒｅｓｉｇｎｉｆｉｃａｎｔａｔｔｈｅ５％ｃｏｎｆｉｄｅｎｃｅｌｅｖｅｌ）
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得与ＥＲＡ４０的相关关系变差。这可能与人为强迫

因子的不确定性有关（Ｈａｎｓｅｎ，ｅｔａｌ，１９９８）。

３．６　犈犖犛犗与亚洲太平洋涛动变率的关系

ＥＮＳＯ是影响全球温度的重要因素之一（Ｎｅｗ

ｅｌｌ，ｅｔａｌ，１９７６；Ｈｏｒｅｌ，ｅｔａｌ，１９８１；Ｋｉｌａｄｉｓ，ｅｔａｌ，

１９８９）。热带对流层温度年际变率主导模态受厄尔

尼诺调制（Ｔｒｅｎｂｅｒｔｈ，ｅｔａｌ，２００６，２００９），冬季对流

层中层（８５０—３００ｈＰａ）温度的变化也表现出明显的

ＥＮＳＯ信号（于超越等，２０１１）。Ｚｈｏｕ等（２０１１ｂ）通

过海温强迫大气试验的多模式集合方法，发现与两

类厄尔尼诺相联系的大气温度垂直模态均能被模拟

出来。为检验夏季热带太平洋海温的年际变率对亚

洲太平洋涛动的可能影响，分析了温度场主导模态

与海温的相关关系。

图９　观测（ａ、ｃ）、ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ全强迫试验（ｂ、ｄ）５００—２００ｈＰａ温度场的第１主成分（ａ、ｂ）、

第２主成分（ｃ、ｄ）分别与海温的相关系数

（填色部分通过１％的显著性检验，ｃ中的黑虚线框为定义Ｎｉｎｏ３指数的区域）以及观测（ｅ）、ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ全强迫

试验（ｆ）的Ｎｉｎｏ３指数与５００—２００ｈＰａ温度场距平的线性回归系数（圆点填色区通过５％显著性检验）

Ｆｉｇ．９　（ａ－ｄ）ＣｏｒｒｅｌａｔｉｏｎｃｏｅｆｆｉｃｉｅｎｔｓｂｅｔｗｅｅｎｔｈｅＰＣｓｉｎＦｉｇ．４ｅ－ｈａｎｄｔｈｅＳＳＴｓ

（ｓｈａｄｉｎｇｉｓｆｏｒｔｈｅａｒｅａｓｔｈａｔａｒｅｓｉｇｎｉｆｉｃａｎｔａｔｔｈｅ１％ｃｏｎｆｉｄｅｎｃｅｌｅｖｅｌ）

（ｅ－ｆ）Ａｎｏｍａｌｉｅｓｏｆｔｈｅ５００－２００ｈＰａａｖｅｒａｇｅｄｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｒｅｇｒｅｓｓｅｄｏｎｔｏｔｈｅｎｏｒｍａｌｉｚｅｄＮｉｎｏ３

ｉｎｄｅｘ（ｄｏｔｔｅｄｓｈａｄｉｎｇｉｓｆｏｒｔｈｅａｒｅａｓｔｈａｔａｒｅｓｉｇｎｉｆｉｃａｎｔａｔｔｈｅ１％ｃｏｎｆｉｄｅｎｃｅｌｅｖｅｌ）

（ＯｂｓｅｒｖａｔｉｏｎｏｎｔｈｅｌｅｆｔａｎｄＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌｏｎｔｈｅｒｉｇｈｔ；Ｔｈｅａｒｅａｆｏｒ

ｄｅｆｉｎｉｎｇＮｉｎｏ３ｉｎｄｅｘｉｓａｌｓｏｓｈｏｗｅｄ（ｃ，ｄａｓｈｅｄｂｌａｃｋｂｏｘ））

　　ＥＲＡ４０和模式模拟结果均显示，与５００—２００

ｈＰａ温度场前两个主导模态相关的海温区有明显的

区别（图９ａ—ｄ）。与观测第１模态和模式第２模态

相关的海温型相似，一致的信号出现在黑潮区域，模

式中显著相关的区域比观测要小（图９ａ、ｄ）；与观测

第２模态和模式第１模态相关的海温型也表现出相
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似性，一致的信号位于中东太平洋（图９ｂ、ｃ），模拟

结果在中纬度也有显著的相关区域。图９ａ—ｄ所表

现的相似性与前文所述图４ａ—ｄ中模态空间型的相

似性是一致的。

满文敏等（２０１０）揭示出ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ全强迫试

验模拟的赤道太平洋地区海表温度异常年际变率较

观测偏强，位置偏西；用 Ｎｉｎｏ３所表示的ＥＮＳＯ年

际变率比观测偏强一倍以上（见原文图２和图３）。

对比图９ｂ、ｃ，可知模式中与第１主成分模态相关的

赤道太平洋海温信号偏强，位置偏西，与满文敏等

（２０１０）文中海温异常标准差的空间分布几乎相同。

这也解释了模式模拟的经验正交分解第１模态／第

１主成分（５１％）较ＥＲＡ４０的经验正交分解第２模

态／第２主成分（１８％）方差贡献偏大、低纬度负位相

西伸（图４ｂ，ｃ）、模态振幅偏强（图４ｆ、ｇ）的现象。说

明当ＥＮＳＯ变率增加时，模式所对应的第１模态

（或ＥＲＡ４０所对应的第２模态）变率会加强，表现

了夏季 ＥＮＳＯ变率对热带外对流层温度的影响。

采用Ｎｉｎｏ３指数代表ＥＮＳＯ变率，５００—２００ｈＰａ温

度场与其线性回归的空间型与相应温度场的主导模

态非常相似，图９ｅ与４ｃ的空间相关系数为－０．９１，

图９ｆ与４ｂ的空间相关系数为－０．９９。

上述分析揭示出观测的第２模态和模式第１模

态对各自的亚洲太平洋涛动年际变率均有贡献，且

主要与海洋上空温度的变化有关（表１）。因此，夏

季ＥＮＳＯ变率通过影响上层温度场年际变率的一

个主导模态，从而可能影响亚洲太平洋涛动的变

率，所以，提高模式对ＥＮＳＯ变率和空间型的模拟

能力应当能够改善亚洲太平洋涛动的模拟。ＥＮ

ＳＯ现象在全球范围内有显著的遥相关，是季风年

际变率的主导因素（Ａｌｅｘａｎｄｅｒ，ｅｔａｌ，２００２；Ｗａｎｇ，

ｅｔａｌ，２００５），因此，在讨论亚洲太平洋涛动与季风

的联系时也需要注意到ＥＮＳＯ可能对两者有共同

的影响。ＥＮＳＯ海温变率对亚洲太平洋涛动的影

响，需要今后利用该模式进行敏感性试验加以验证。

４　讨论和结论

上述分析可知，不同时段内亚洲太平洋涛动指

数的变化趋势是由陆地和海洋上空的温度趋势共同

决定的。亚洲太平洋涛动指数在１９６０—１９８０年表

现为下降趋势，主要是陆地上空在这一时期出现降

温的结果。Ｙｕ等（２００４）研究发现，这一降温趋势

是东亚夏季风减弱的原因之一，可能受到平流层下

层降温趋势的影响，并且，可能和高原对流调制下平

流层与对流层相互作用加强以及东亚上空平流层臭

氧减少有关。Ｄｕａｎ（２００７）利用台站探空资料发现，

１９８０—２００４年中国上空对流层上层和平流层下层

的降温趋势依然存在，但再分析资料未能准确体现

这一特征，进一步分析认为平流层下层臭氧的减少

趋势对其有重要贡献。模式未能再现陆地上空的降

温趋势可能与模式强迫场未考虑臭氧的变化有关。

温度场的前两个主导模态能够大致线性区分陆

地和海洋上空的温度变率（表１），说明影响陆地和

海洋上空温度的主要过程可能是相对独立的。海洋

上空温度受赤道太平洋海温的影响较大，而陆地上

空的温度受平流层与对流层相互作用以及下垫面地

形影响的可能性较大。因此，模式模拟的缺陷与这

些相关过程未能完美再现有关。

为了评估ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ对亚洲太平洋涛动变

率的模拟能力以及不同强迫因子在亚洲太平洋涛

动演变中所起的作用，本文结合ＥＲＡ４０再分析资

料和控制试验、自然强迫试验和全强迫试验３组试

验结果，着重分析了温度场平均态及其主导模态、亚

洲太平洋涛动变率及其对应的气候异常、不同外强

迫因子在亚洲太平洋涛动演变中的作用等几个方

面，主要结论如下：

（１）ＦＧＯＡＬＳ＿ｇｌ对５００—２００ｈＰａ温度场平均

态和主导模态有较好的模拟能力，温度活动中心的

位置和纬向梯度与观测基本一致。

（２）全强迫试验模拟的亚洲太平洋涛动指数年

际变率以２．５和８ａ为主，与 ＥＲＡ４０较为一致

（１９６０—１９９９年）；模式中陆地和海洋上空温度在年

际尺度上有同相变化关系，因此，模拟的亚洲太平

洋涛动指数年际变率偏弱；模式对１９６０—１９９９年海

洋区域上空温度趋势的模拟较好，但未能再现陆地

区域在１９６０—１９８０年的降温趋势，因此，没有模拟

出这一时期内亚洲太平洋涛动指数的下降趋势。

（３）从与亚洲太平洋涛动相联系的亚洲季风区

气候异常来看，模式能较好再现与亚洲太平洋涛动

指数相关的大尺度温度场和环流场的变化。当亚

洲太平洋涛动指数较高时，南亚、东亚季风都偏强；

较低时，亚洲季风偏弱。

（４）模式中５００—２００ｈＰａ温度的经验正交分解

第１模态（第１主成分）对应观测的第２模态（第２

５３陈晓龙等：夏季亚洲太平洋涛动的耦合模式模拟　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　 　　　 　　　　　　　　　



主成分），而模式的第２模态（第２主成分）对应观测

的第１模态（第１主成分）。这两个模态对亚洲太

平洋涛动指数的变率均有贡献，其中，模式的第１模

态（观测的第２模态）主要贡献于海洋上空的温度变

化，模式的第２模态（观测的第１模态）则主要贡献

于陆地上空的温度变化。

（５）外强迫因子可能会影响耦合系统的年际变

率。与控制试验相比，自然因子强迫下亚洲太平洋

涛动指数功率谱向低频方向移动，而人为强迫因子

可能会使亚洲太平洋涛动指数的功率谱向高频方

向移动。自然强迫因子和人为强迫因子在不同时期

对亚洲太平洋涛动年际和年代际变率的作用不同。

外强迫因子能够增加亚洲太平洋涛动年代际变率，

但目前还无法确定自然和人为因子对亚洲太平洋

涛动年代际变率的相对作用。

（６）分析发现，与对流层温度场不同模态相联系

的海温变化的区域不同。中东太平洋海温变率能够

影响中纬度上层温度的主导模态，从而可能影响亚

洲太平洋涛动的年际和年代际变化。模式对ＥＮ

ＳＯ模拟能力的提高可能有助于改进对亚洲太平洋

涛动的模拟。
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