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摘  要  本文通过与观测和再分析资料的对比，评估了 LASG/IAP 发展的气候系统模式 FGOALS 的两个版本

FGOALS-g2 和 FGOALS-s2 对南亚夏季风的气候态和年际变率的模拟能力，并使用水汽收支方程诊断，研究了造

成降水模拟偏差的原因。结果表明，两个模式夏季气候态降水均在陆地季风槽内偏少，印度半岛附近海域偏多，

在降水年循环中表现为夏季北侧辐合带北推范围不足。FGOALS-g2 中赤道印度洋“东西型”海温偏差导致模拟的

东赤道印度洋海上辐合带偏弱，而 FGOALS-s2 中印度洋“南北型”海温偏差导致模拟的海上辐合带偏向西南。

水汽收支分析表明，两个模式中气候态夏季风降水的模拟偏差主要来自于整层积分的水汽通量，尤其是垂直动力

平流项的模拟偏差。一方面，夏季阿拉伯海和孟加拉湾的海温偏冷而赤道西印度洋海温偏暖，造成向印度半岛的

水汽输送偏少；另一方面，对流层温度偏冷，冷中心位于印度半岛北部对流层上层，同时季风槽内总云量偏少，

云长波辐射效应偏弱，对流层经向温度梯度偏弱以及大气湿静力稳定度偏强引起的下沉异常造成陆地季风槽内降

水偏少。在年际变率上，观测中南亚夏季风环流和降水指数与 Niño3.4 指数存在负相关关系，但 FGOALS 两个版

本模式均存在较大偏差。两个模式中与 ENSO 暖事件相关的沃克环流异常下沉支和对应的负降水异常西移至赤道

以南的热带中西印度洋，沿赤道非对称的加热异常令两个模式中越赤道环流季风增强，导致印度半岛南部产生正

降水异常。ENSO 相关的沃克环流异常下沉支及其对应的负降水异常偏西与两个模式对热带南印度洋气候态降水

的模拟偏差有关。研究结果表明，若要提高 FGOALS 两个版本模式对南亚夏季风气候态模拟技巧，需减小耦合模

式对印度洋海温、对流层温度及云的模拟偏差；若要提高南亚夏季风和 ENSO 相关性模拟技巧需要提高模式对热

带印度洋气候态降水以及与 ENSO 相关的环流异常的模拟能力。 
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Abstract  Based on comparison with observational and reanalysis data, we assess the performances of two versions of 
the IAP/LASG Flexible Global Ocean–Atmosphere–Land System (FGOALS), FGOALS-g2 and FGOALS-s2, in 
simulating the climatology and interannual variability of South Asian summer monsoon (SASM). Moisture budget 
analysis is applied to explain the precipitation biases. FGOALS-g2 and FGOALS-s2 both underestimate precipitation 
over the continental monsoon trough but overestimate precipitation over the adjacent ocean. The northward seasonal 
migration of continental convergence zone is weaker than observation. The east–west sea surface temperature (SST) 
biases in the equatorial Indian Ocean (IO) simulated by FGOALS-g2 lead to weak southern intertropical convergence 
zone (ITCZ) over the eastern equatorial IO, while the south–north SST biases over the IO simulated by FGOALS-s2 
result in southwestward shift of the ITCZ. Moisture budget analysis shows that precipitation biases in the FGOALS 
models are mainly attributed to the convergence of vertically integrated moisture flux biases, especially biases in the 
vertical dynamic moisture transport term. On the one hand, cold SST biases in the Arabian Sea and the Bay of Bengal 
along with warm SST biases in the tropical western IO reduce moisture flux over the Indian subcontinent in both models. 
On the other hand, cold biases of tropospheric temperature in the FGOALS models are most prominent in the upper 
troposphere over northern India. The FGOALS models also simulate weak longwave cloud radiative effects over the 
monsoon trough region due to their negative biases of cloud fraction over South Asia. The subsiding branches linked with 
the reduced meridional tropospheric temperature gradient and strengthened gross moist stability decrease climatological 
precipitation in the continental monsoon trough region. The FGOALS models cannot reasonably simulate the 
ENSO-SASM relationship at interannual time scale. The descending branch of the anomalous Walker circulation and 
corresponding negative precipitation anomalies are shifted to the tropical central-western IO to the south of the equator. 
The heating anomalies asymmetric about the equator enhance the northward cross-equatorial monsoon circulation and 
further cause erroneous positive precipitation anomalies over southern India. The shifts of the anomalous Walker 
circulation and negative precipitation anomalies are associated with the model biases in simulating climatological 
precipitation over the southern tropical IO. Our results show that reducing IO SST biases, tropospheric temperature biases 
and cloud biases is necessary for better simulation of mean state SASM by climate system models. On interannual time 
scale, the reasonable simulation of ENSO-monsoon relationship relies on successful simulation of climatological 
precipitation over the tropical IO and ENSO related circulation anomalies. 
Keywords  South Asian summer monsoon, Model bias, Climatology and interannnual variability, FGOALS model 

 

1  引言 
南亚夏季风，即印度夏季风，是全球季风系统

的重要组成部分，每年可为印度地区提供的降水占

全年总降水量的 80%以上（Rajeevan and Najundia, 
2009）。南亚夏季风的爆发、撤退与变化过程对水

循环、能量、农业、经济及生态等各个方面具有显

著的影响。因此，理解南亚夏季风降水的变化规律、

预测和预估其变化是国际季风学界关注的热点问

题之一（Bollasina et al., 2011; Turner and Annamalai, 
2012; Roxy et al., 2015）。 

夏季，由于太阳辐射的季节移动以及海陆比热

容差异，在南亚季风区形成经向温度梯度。越赤道

气流在东非沿岸形成索马里急流，增强西阿拉伯海

海水上翻，以西南季风的形式向南亚及中国西南部

输送水汽。对流层高层的气流从孟加拉湾辐散并在

副热带南印度洋辐合下沉，增强马斯克林高压，和

低层环流共同构成局地季风哈德莱环流。青藏高原

作为大热源使夏季经向温度梯度向对流层上层延

伸（Li and Yanai, 1996; Webster et al., 1998），喜马

拉雅山脉的屏障作用阻碍北侧干冷气流和南侧暖

湿气流的交换，使巨大的热力梯度得以维持（Boos 
and Kuang, 2010）。在气候态上，南亚夏季风降水主

要分布在印度半岛东北部的季风槽内，以及印度半

岛西部西高止山脉（10°10′N，77°04′E）和缅甸西

部阿拉干山脉附近（21°25′N，93°49′E ）（Turner and 
Annamalai, 2012）。由于局地的海陆分布、地形影响

以及海—陆—气耦合作用，南亚季风是全球季风系

统各个组成分量中最强的一支（Wang et al., 2017）。 
南亚夏季风呈现出显著的年际变率，其降水量

的年际变率可占其季节平均气候态的 10%左右。在

年际尺度上，厄尔尼诺/南方涛动（ENSO）作为热

带海洋最显著的信号，可通过遥相关显著影响南亚

夏季风降水。厄尔尼诺（拉尼娜）发展年，印度中
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部、西高止山脉及喜马拉雅南麓降水偏少（偏多），

缅甸沿海—中南半岛降水偏多（偏少）；衰减年降

水 的 表 现 则 相 反 （ Nigam, 1994; Slingo and 
Annamalai, 2000; Annamalai and Liu, 2005；Yang et 
al., 2012; Chen and Zhou, 2015）。由于海气耦合作

用，南亚季风降水与 ENSO 的负相关关系在季风季

节后达到峰值（Achuthavarier et al., 2012）。南亚夏

季风降水与 ENSO 的相关存在年代际的变化，观测

中全印度降水（All Indian Rainfall, 简称 AIR）指数

与同期Niño3.4指数负相关系数在−0.3至−0.75的范

围内振荡，但二者的负相关基本都是显著的

（Annamalai et al., 2007）。诸多研究指出，二者的

负相关关系在 20世纪 70年代末以后减弱（Kumar et 
al., 1999; Kinter et al., 2002; Zhou et al., 2009a; 
Boschat et al., 2012）。 

气候系统模式是研究南亚夏季风历史变化与

未来预测预估的重要工具。然而，南亚季风区复杂

的物理过程和海气相互作用增加了模拟难度。由历

史海表温度驱动的大气模式在模拟南亚夏季风时

忽略了该地区海气耦合过程，仅将大气视为对海洋

强迫的响应，从而造成南亚夏季风模拟偏差（Wang 
et al., 2004；Zhou et al. 2009b）。南亚夏季风的模拟

需要海—陆—气耦合模式，尽管从 CMIP3（第三次

耦合模式比较计划）到 CMIP5，气候系统模式的发

展在诸多方面取得显著进步，但多数模式在南亚季

风气候态、年循环、年际变率、季节变率等各方面

的模拟能力仍有待提升，且耦合模式在南亚季风区

对降水的模拟技巧通常低于对环流的模拟技巧

（Annamalai et al., 2007）。夏季风降水气候态常见

的模拟偏差，表现为印度洋上降水偏多而陆地季风

槽内降水偏少，陆地辐合带北推不足（Rajeevan and 
Najundia, 2009; Sperber et al., 2013）。 

关于造成耦合模式气候态南亚季风模拟偏差

的原因，前人研究主要包括四个方面。首先，大气

模式对流参数化过程的模拟偏差造成印度洋海温

模拟偏差，并通过赤道印度洋降水偏差相关的异常

环流间接造成南亚季风区降水偏少（Bollasina and 
Ming, 2013）。其次，模式在印度洋对海气耦合过程

的模拟偏差也会影响南亚夏季风的模拟水平。耦合

模式中大气响应局地海温强迫过强，模式无法合理

再现观测中印度洋海温—蒸发—降水的相关性，由

此造成对南亚季风区降水的模拟偏差（Bollasina 
and Nigam, 2009）；模式在赤道印度洋东风应力偏差

通过皮叶克尼斯反馈引起异常的海温梯度，造成西

赤道印度洋降水偏多，并减弱南亚夏季风环流，造

成印度半岛降水偏少（Annamalai et al., 2017）。其

三，耦合模式中常见的阿拉伯海冷海温偏差会造成

陆地季风槽内降水偏少。阿拉伯海是南亚季风区最

重要的水汽来源（Gimeno et al., 2010），耦合模式中

阿拉伯海冬季的东北风偏强，蒸发潜热释放偏多造

成冬季海温偏冷；阿拉伯海的冷偏差可一直维持到

春夏，减少西南季风向印度半岛的水汽输送，造成

南亚夏季风区降水偏少（Izumo et al., 2008; Levine 
et al., 2013）。敏感性试验验证了阿拉伯海和孟加拉

湾冷海温偏差通过影响局地蒸发减少印度半岛降

水，该作用超过其增强夏季海陆热力差异对季风环

流的影响（Levine and Turner, 2012）。其四，南亚地

区复杂的地形分布也增加了季风环流与降水模拟

的难度。全球气候模式受水平分辨率的影响，难以

准确刻画范围较窄的山脉，使得印度半岛西部西高

止山脉以及缅甸沿海阿拉干山脉附近降水模拟偏

差较大（Xie et al., 2006）；模式中对于地形的平滑

处理使青藏高原陡峭的地形被削弱，高原西侧西亚

沙漠区的干空气向东平流能够抑制南亚季风区对

流，造成模式模拟南亚对流层上层偏冷，季风区降

水偏少（Boos and Hurley, 2013）。 
此外，作为热带深对流区的一部分，南亚的云

以高云为主（最大高度可达 14 km），且云水含量充

足，有利于产生降水（Rajeevan et al., 2013）。卫星

反演资料表明南亚季风区云量及云辐射效应的空间

分布、时间演变均与季风区降水有显著的相关关系

（Li et al., 2017a），但再分析资料和模式在亚洲季风

区均对云量及云辐射效应的模拟存在较大偏差（Li et 
al., 2009; Li et al., 2017b）。因此，模式对云的模拟能

力也会通过其辐射强迫效应影响亚洲季风环流和降

水的模拟（Rajeevan et al., 2013; Guo et al., 2015）。 
在年际变率上，ENSO 与南亚季风关系的模拟

技巧与模式对气候态季风降水和ENSO特征的模拟

有关。首先，模式对南亚夏季风气候态的模拟性能

愈强，其对 ENSO—季风关系的模拟技巧愈高

（Annamalai et al., 2007; Sperber et al., 2013）。其次，

耦合模式模拟ENSO相关的海温异常空间型和强度

偏差，会通过加热场异常造成沃克环流的模拟偏

差，最终影响到南亚季风区降水异常的模拟（Slingo 
and Annamalai, 2000; Kumar et al., 2006; Annamalai 
et al., 2007）。此外，模式对 ENSO 季节锁相的模拟
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偏差会影响沃克环流异常下沉支的位置，也是造成

ENSO—季风关系模拟偏差的重要原因（吴波等，

2009）。ENSO 通过“大气桥”影响印度洋海表面的

辐射通量，进而影响印度洋海温（Lau and Nath, 
2009）；ENSO 期间赤道太平洋和印度洋对南亚夏季

风的影响不同，当印度洋偶极模（IOD）和 ENSO
暖位相同时发生时，东印度洋冷海温和西印度洋暖

海温均会减弱 ENSO—印度季风的遥相关关系

（Ashok et al., 2004; Achuthavarier et al., 2012）。因

此，模式对 ENSO 事件发生时印度洋海温的模拟偏

差，会通过局地大气环流的响应最终影响对 ENSO
—季风关系的模拟（Lau and Nath, 2000; Annamalai 
and Liu, 2005; Lau and Nath, 2009）。综上，当前的

气候模式对南亚季风在气候态、年循环、年际变率

等方面存在模拟偏差，这使得基于耦合模式来预测

和预估南亚季风的变化面临挑战。 
FGOALS-g2 和 FGOALS-s2 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（LASG/IAP）发展的海洋—大气—

陆面—海冰耦合气候系统模式 FGOALS 的两个版

本，并均参与了第五次“耦合模式比较计划”

（Coupled Model Intracomparison Programme，简称

CMIP5）。围绕着上述模式在历史地表气温、东亚

—西北太平洋季风与 ENSO 的关系、全球季风方面

的模拟能力，此前已经有系统的分析（Wu and Zhou, 
2013; Zhou et al., 2013; Zhang and Zhou, 2014; 彭冬

冬等，2016）。但是，关于该模式对南亚季风的模

拟能力以及主要模拟偏差出现的原因，目前尚缺乏

系统的分析和评估。因此，本文的目的是基于

FGOALS-g2 和 FGOALS-s2 历史气候模拟试验，从

气候态和年际变率两个角度，系统评估模式对南亚

夏季风的模拟能力，重点回答如下问题：（1）
FGOALS 两个版本模拟的南亚夏季风气候态的特

征如何？影响模式偏差的主要原因是什么？（2）
FGOALS 两个版本模拟的南亚夏季风年际变率的

特征如何？决定模拟效果的关键过程是什么？ 

2  模式、资料和方法 
2.1  模式简介 

由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）
发展的耦合系统模式FGOALS包括FGOALS-g2（Li 
et al., 2013）和 FGOALS-s2（Bao et al., 2013）两个

版本，他们分别是格点模式和谱模式，均包括大气、

海洋、陆面、海冰四个模块。FGOALS-g2 的大气

分量是由 LASG/IAP 发展的格点大气模式 GAMIL2
（Li et al., 2013），水平分辨率为 2.8°（纬度）×2.8°
（经度）；FGOALS-s2 的大气分量则是 LASG/IAP
发展的大气环流谱模式 SAMIL2（Bao et al., 2013），
水平分辨率为 1.66°（纬度）×2.81°（经度），二者

垂直方向均为 26 层。GAMIL2 和 SAMIL2 的物理

参数化过程存在差异，GAMIL2 的积云对流参数化

方案为 Zhang 方案（Zhang and Mu, 2005），云微物

理过程引入了双参数云微物理方案（Morrison and 
Gettelman, 2008），云量的计算采用 Slingo（1989）
方案；SAMIL2 则采用了 Tiedtke 对流参数化方案以

及垂直和水平扩散等重要的次网格物理过程

（Tiedtke, 1989），行星边界层采用高阶闭合方案

（Brinkop and Roeckner, 1995），辐散参数化方案为

Sun-EdWards-Slingo方案（Edwards and Slingo, 1989; 
Sun and Rikus, 1999a, 1999b），云参数化方案采用了

基于垂直运动和相对湿度的诊断方案（Liu and Wu, 
1997），并考虑了地形重力拖曳波（Palmer et al., 
1986）。FGOALS 两个版本的海洋分量均是在 LASG
第四代大洋环流模式 L30T6 基础上提高模式水平

分辨率而发展的 LICOM2（Liu et al., 2012），其水

平分辨率为 1.0°（纬度）×1.0°（经度），赤道地区

加密到 0.5°（纬度）×0.5°（经度）。两个模式的陆

面分量采用 NCAR 发展的通用陆面模式 CLM3 
（Oleson et al., 2010）。FGOALS-g2 海冰分量采用

海冰模式 CICE4（Wang et al., 2009; Liu, 2010），
FGOALS-s2 海冰分量为 CSIM5（Briegleb et al., 
2004）。四个模块采用 NCAR 的耦合器 CPL6 进行

耦合。关于 FGOALS 模式的系统介绍和总体性能评

估参见 Zhou et al.（2014）。 
本文使用的数据为 FGOALS-g2 和 FGOALS-s2

中 20 世纪历史试验的结果（Zhou et al., 2013）。在

历史气候模拟试验中，模式加入的外强迫包括太阳

辐射、温室气体、气溶胶及臭氧等。FGOALS-g2
未考虑火山活动的影响（Li et al., 2013），FGOALS- 
s2 则未考虑气溶胶的间接气候效应（Bao et al., 
2013）。在评估模式模拟能力时，为了观测和模式

数据时间长度的一致性，本文所用的均为两个模式

第一个集合成员历史试验 1979～2005 年的数据。 
2.2  观测及再分析资料 

本文分析工作采用以下观测和再分析资料： 
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（1） GPCP v2.2（Global Precipitation Climatology 
Project dataset version 2.2）逐月降水资料，分辨率

为 2.5°×2.5°（Adler et al., 2003）； 
（2）CMAP（CPC Merged Analysis of Precipitation 

data）逐月降水资料，分辨率为 2.5°×2.5°（Xie and 
Arkin, 1997）； 

（3）HadISST 1.1（Hadley Centre Global Sea Ice 
and Sea Surface Temperature version 1.1）逐月海表温

度资料，分辨率为 1°×1°（Rayner et al., 2003）； 
（4）HadSLP2（Hadley Centre Sea Level Pressure 

dataset）逐月海平面气压资料，分辨率为 5°×5°
（Allan and Ansell, 2006）； 

（5）NCEP/NCAR 逐月再分析数据，分辨率为

2.5°×2.5°（Kalnay et al., 1996）； 
（6）日本气象厅 JRA55（ Japanese 55-year 

reanalysis projects）逐月再分析数据，分辨率为

1.25°×1.25°（Kobayashi et al., 2015）； 
（7）ISCCP D2（International Satellite Cloud 

Climatology Project）产品的逐月云量资料，分辨率

为 2.5°×2.5°，时间长度为 1984～2007 年（Schiffer 
and Rossow, 1983）； 

（8）CERES-EBAF（Clouds and Earth’s Radiant 
Energy Systems – Energy Balance and Filled）产品的

逐月辐射通量资料，分辨率为 1°×1°，时间长度为

2000～2014 年（Doelling et al., 2013）。 
除了云资料时间较短以外，上述所有资料的时

间长度选取 1979～2005 年；空间上均采用双线性

方法统一插值到水平分辨率为2.5°×2.5°的网格上，

垂直方向选取 100、150、200、300、400、500、600、
700、850、925、1000 hPa 各层。 
2.3  分析方法 

本文在分析模式气候态降水偏差出现原因时，使

用了水汽收支方程进行诊断分析。逐月数据在垂直

方向整层积分的水汽方程（Seager et al., 2010）为 
( ) rest q P E q∂ 〈 〉 = − + − 〈∇ ⋅ ⋅ 〉 +V ,   （1） 

其中，P 为降水项，E 为蒸发项， ( )q−〈∇ ⋅ ⋅ 〉V 为水

汽的辐合项，代表整层积分水汽通量的散度，V 为

水平风矢量，q 为比湿，“ 〈〉 ”表示从地表向上积

分到 100 hPa，res 为残差项包含瞬变涡旋。气候态

条件下，水汽随时间的变化项 t q∂ 〈 〉 可近似认为是

零。考虑到体积守恒（∇ ⋅ =3 0V ， 3V 为三维风矢量）

且垂直速度ω 在地表ps及q在大气层顶pt处视为0，
在气候态条件下，水汽收支方程分解为 

 respP q q Eω=−〈 ∂ 〉 − 〈 ⋅∇ 〉 + +V ,   （2） 

公式（2）左侧气候态降水项由右侧四项平衡。右

边第一项  pqω−〈 ∂ 〉 表示由低层辐合和垂直运动引起

的气候态水汽垂直平流项，第二项 q−〈 ⋅ ∇ 〉V 表示由

水平运动引起的气候态水汽通量的水平平流项，它

们由公式（1）中水汽通量的散度 ( )q−〈∇ ⋅ ⋅ 〉V 分解

得到。第三项为蒸发，最后一项为残差项（Chou and 
Neelin, 2004; Chou et al., 2009；Chou and Lan, 2012）。 

在讨论模式对ENSO相关的降水异常模拟偏差

时，将每一个物理变量分解为气候态和异常项，即： 

,  ,  ,  p P P q q qω ω ω′ ′ ′ ′= + = + = + = +V V V ,（3） 
降水异常的水汽收支方程表达为 

p pP E q q qω ω′ ′ ′ ′ ′= − 〈 ∂ 〉 − 〈 ⋅∇ 〉 − 〈 ∂ 〉 −V  

res,q′〈 ⋅ ∇ 〉 +V                       （4） 
其中，（4）式右侧第一项为蒸发异常，第二、第三

项分别表示垂直、水平热力项异常，第四、第五项

分别表示垂直、水平动力项异常，第六项残差项包

含瞬变涡动和非线性项异常。将各项异常场向标准

化的 Nino3.4 指数回归，得到 ENSO 相关的水汽收

支各项因子的异常场： 

p pP E q V q qδ δ δ ω δ δ ω′ ′ ′ ′ ′= − 〈 ∂ 〉 − 〈 ⋅∇ 〉 − 〈 ∂ 〉 −  

resV qδ δ′〈 ⋅∇ 〉 + ,          （5） 
其中，δ 表示向标准化 Nino3.4 指数的回归系数。 

利用上述公式分析模式偏差时，模式相对于观

测的偏差用Δ 表示： 

model OBS( ) ( ) ( ) ,Δ ⋅ = ⋅ − ⋅             （6）  
例如，模式较之观测对气候态降水的模拟偏差表示

为 model OBS P P PΔ = − , 而模式对于 ENSO 相关的降水

异常的模拟偏差则表示为 model OBS P P Pδ δ δ′ ′ ′Δ = − 。 
上述水汽收支分析诊断方法，已经被广泛地应

用于东亚气候的观测分析和数值模拟研究中（Sun 
et al., 2016; 李普曦等，2017；Li et al., 2017; Peng 
and Zhou, 2017; Wu et al., 2017a, 2017b; Yao et al., 
2017; Zhang et al., 2017）。 

3  结果 
3.1  FGOALS 模式对南亚夏季风气候态的模拟  
3.1.1  南亚降水年循环的气候态 

首先评估模式对南亚降水年循环气候态的模

拟能力。利用 1979～2005 年观测和模式降水资料，

取 70°E～90°E 内纬向平均得到的南亚季风区降水

年循环如图 1 所示。 
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观测中（图 1a，b），5 月份前后，由于太阳辐

射的季节移动以及海陆比热容差异，欧亚大陆和印

度洋之间形成气压梯度，南亚夏季风的南北两支雨

带开始爆发。北侧一支为季风槽降水，向北推至

25°N 左右，7 月达到降水峰值，形成陆地辐合带；

南侧一支始终维持在 5°S 左右，在 9 月南亚夏季风

撤退时期降水量达到峰值，形成海上辐合带。两套观

测资料所揭示的南亚季风区降水年循环气候态的特

征基本一致，二者在 5～9 月 10°S～30°N（图 1 中虚

线框）范围内的空间相关系数为 0.85。两套资料相互

比较，较之 GPCP（图 1a），CMAP 中南北两支雨带

爆发和达到峰值的时间偏早（图 1b），CMAP 中北侧

（南侧）辐合带内降水比 GPCP 偏少（多）。 
FGOALS-g2 中仅有北侧一支季风雨带，而南

侧海上辐合带的一支较观测要弱得多（图 1c）。北

侧的季风槽降水与观测相比强度偏强，只是北推范

围不足，造成模式中夏季风降水集中在 15°N 左右。

海上辐合带内的降水 5 月达到峰值，6 月之后衰减，

呈现与观测不同的时间演变。FGOALS-g2 与 GPCP

在 5～9 月 10°S～30°N（图 1 中虚线框）范围内的

空间相关系数仅为 0.37。 
FGOALS-s2 模拟的南亚季风区降水年循环的

特征与观测更接近，能够模拟出陆地和海上的两支

雨带（图 1d）。FGOALS-s2 陆地上雨带降水中心在

15°N 左右，同样北推范围不足。海上辐合带中心在

10°S，较观测偏南，且峰值出现时间偏早。FGOALS- 
s2 与 GPCP 在 5～9 月 10°S～30°N（图 1 中虚线框）

范围内的空间相关系数为 0.57。 
在降水年循环特征上，FGOALS 模式两个版本

的模拟偏差主要体现为：两个模式夏季北侧辐合带

强度偏强、位置偏南；夏季南侧辐合带在 FGOALS- 
g2 中偏弱，在 FGOALS-s2 位置偏向西南。由于两

个模式在南亚季风区对夏季风降水的模拟均存在

显著的偏差，下文我们讨论其偏差的成因。 
3.1.2  南亚夏季风降水气候态 

我们首先检查季风环流和降水的关系。图 2 给

出观测和模拟的 JJAS（June-July-August-September，
6～9 月）平均降水和 850 hPa 风场及其相对于

图 1  70°E～90°E 区域平均降水的气候态年循环（阴影，单位：mm d−1）：（a）GPCP；（b）CMAP；（c）FGOALS-g2；（d）FGOALS-s2。其中（b–d）

右上角数字表示与 GPCP 在 10°S～30°N、5～9 月（虚线框内）内的空间相关系数 

Fig. 1  Annual cycle climatology for rainfall (shaded，units: mm d−1) averaged between 70°E–90°E from (a) GPCP data, (b) CMAP data, (c) FGOALS-g2 

model and (d) FGOALS-s2 model. Numbers in the upper-right corner of (b–d) are pattern correlations with GPCP over 10°S–30°N in May–September (the 

dashed region in Figs. b, c, d) 
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GPCP/JRA55 的偏差分布。观测中（图 2a），越赤

道气流从南半球马斯克林高压向北穿过印度洋，在

地转效应及东非高地的阻隔作用下，形成索马里急

流，以西南季风的形式向南亚地区输送水汽。南亚

夏季风降水主要分布在孟加拉湾的季风槽内，以及

5°S 左右赤道东印度洋的海上辐合带，对应年循环

中夏季南北两支雨带（图 1a）。地形作用使喜马拉

雅南麓、西高止山脉和阿拉干山脉迎风坡降水较

多。与 GPCP 相比，CMAP 资料中气候态南亚夏季

风区陆地降水偏少，海上降水偏多；NCEP 资料中

夏季风环流比 JRA55 资料中的偏弱（图 2b）。不同

再分析资料之间的差异，来自同化的无线探空数据

不同、模式系统的陆面过程及地形影响不同

（Sperber et al., 2013）。但总体来说，两套观测及再

分析资料降水和环流空间相关很高，在南亚季风区

（20°S～40°N，40°E～100°E）GPCP 与 CMAP 中

气候态降水的空间相关系数为 0.93，JRA55 与

NCEP 中气候态环流的空间相关系数为 0.96。 
FGOALS 两个模式基本可以模拟出南亚夏季

风环流的特征（图 2c，e），只是依然存在明显的环

流偏差（图 2d，f）。FGOALS-g2 的模拟偏差主要

表现是西赤道印度洋—阿拉伯海的季风环流模拟

偏弱；赤道附近有从东印度洋吹向西印度洋的东风

偏差，并在赤道北侧受科氏力影响向右偏转。

FGOALS-g2 模拟的南亚夏季风降水集中在沿海山

脉的迎风坡（图 2c），印度半岛西南部西高止山脉

和缅甸沿海的阿拉干山脉降水偏多，而在印度半岛

中部、北部的陆地季风槽内和喜马拉雅南麓降水明

显偏少。这与年循环中夏季风降水集中在 15°N 左

右，以及未能模拟出夏季海上辐合带的降水对应

（图 1c, 2c, d）。FGOALS-g2 与 GPCP 中南亚夏季

风降水气候态的空间相关系数为 0.68，与 JRA55 中

季风环流气候态的空间相关系数为 0.91。 
FGOALS-s2 模拟的季风环流在赤道以南印度

洋上过于平直（图 2e），未能模拟出观测中气流向

北的分量，产生北风偏差（图 2f），引起西南印度

洋的辐合上升，造成海上辐合区偏向西南。

FGOALS-s2 能够模拟出了夏季陆地和海洋两支辐

合带（图 2e），但陆地辐合带（包括印度半岛中—

北部及缅甸）降水模拟偏少，印度半岛南部沿海降

水略偏多，海上辐合带偏西偏南（图 2f）。这与图 1
年循环中北侧季风槽降水北推不足、南侧海上辐合

带降水较观测偏南且峰值出现时间偏早对应。

FGOALS-s2 在南亚季风区与 GPCP 气候态降水的

空间相关系数为 0.76，与 JRA55 气候态环流的空间

相关系数为 0.89。 
3.1.3  气候态南亚夏季风降水模拟偏差原因 

比较 FGOALS 两个版本模拟的南亚夏季风降

水和环流与观测的空间相关系数，可见模式对季风

环流的模拟技巧较高，而对季风降水的模拟技巧偏

低。以下通过水汽收支方程诊断夏季风降水模拟偏

差的来源。 
利用 JRA55 资料计算观测中气候态水汽收支

各项，结果如图 3 左列所示，包括蒸发项、整层水

汽通量散度项，以及进一步分解的水汽垂直平流

项、水汽水平平流项。 
蒸发项（图 3a）在海上的贡献大于陆地，考虑

到再分析资料相对于观测资料的偏差，整层积分水

汽通量的散度（图 3d，填色）空间分布与降水的空

间分布（图 2a）近乎一致。水汽通量矢量显示（图

3d，矢量），阿拉伯海和孟加拉湾的水汽在印度东

北部季风槽内辐合，西高止山脉、阿拉干山脉由于

地形作用水汽在迎风坡辐合，赤道印度洋气旋式切

变形成海上辐合带。公式（1）中南亚夏季风降水

的主要贡献来自于 ( )q−〈∇ ⋅ ⋅ 〉V 项（图 3d），根据公

式（2）进一步将 ( )q−〈∇ ⋅ ⋅ 〉V 项分解为水汽的垂直

平流项 pqω−〈 ∂ 〉（图 3g）和水平平流项 q−〈 ⋅ ∇ 〉V （图

3f），分解后残差项（图 3m）较小。对季风降水起

最主要贡献的是垂直水汽平流项，水平平流项主要

对喜马拉雅南麓和印度半岛南部有贡献，但相对于

垂直平流贡献很小。 
FGOALS-g2（图 3 第二行）和 FGOALS-s2（图

3 第三行）水汽收支各项对降水的相对贡献与观测

基本一致，但存在空间分布的差异。模式中南亚季

风区气候态降水分布（图 2c, e）是由整层积分水汽

通量的散度项 ( )q−〈∇ ⋅ ⋅ 〉V 主导的（图 2e, f），而其

中垂直水汽平流起最重要的贡献（图 2h, i），水平

水汽平流贡献较小（图 2k, l）。 
AIR（All Indian Rainfall，全印度降水）是代表

南亚夏季风降水的指标之一，选取 JRA55 和

FGOALS 两个模式在（7°N～30°N，65°E～95°E）
中陆地格点 JJAS 季节平均降水作为气候态 AIR，
水汽收支各项的定量分析如图 3p。JRA55 和模式中

气候态 AIR 主要贡献来自于整层积分水汽通量的

散度，其中垂直水汽平流贡献最大。定量分析和空

间分布比较（图 3）均表明，模式中气候态降水的 



    大    气    科    学 
Chinese Journal of Atmospheric Sciences

43 卷
Vol. 43

 

 

444 

图 2  JJAS（6～9 月）季节平均南亚夏季风降水（填色）及 850 hPa 风场（矢量）的气候态及其偏差。气候态：（a）GPCP/JRA55，（c）FGOALS-g2，

（e）FGOALS-s2；相对于 GPCP/JRA55 的降水（环流）偏差：（b）CMAP/NCEP，（d）FGOALS-g2，（f）FGOALS-s2。（a）右上方两个数字分别是

CMAP 与 GPCP 的降水以及 NCEP 与 JRA55 的环流在（20°S～40°N，40°E～100°E）内的空间相关系数；（c, e）右上方两个数字分别是相应模式与

GPCP 的降水以及模式与 JRA55 的环流在（20°S～40°N，40°E～100°E）内的空间相关系数。降水单位为 mm d−1；风场单位为 m s−1 

Fig. 2  Climatology of JJAS (June–July–August–September) seasonal-mean South Asian summer monsoon (SASM) precipitation (color shaded, units: mm 

d−1) and 850 hPa winds (vectors, units: m s−1) from (a) GPCP/JRA55, (c) FGOALS-g2, (e) FGOALS-s2. Biases of precipitation with respect to GPCP and 

biases of 850 hPa wind with respect to JRA55: (b) CMAP/NCEP, (d) FGOALS-g2, (f) FGOALS-s2. Numbers in the upper-right corner of (a, c, e) are the 

pattern correlations of precipitation and 850 hPa winds, respectively, between CMAP/NCEP, FGOALS-g2, FGOALS-s2 with GPCP/JRA55 in (20°S–40°N, 

40°E–100°E) 
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模拟偏差与整层积分水汽通量的模拟偏差，尤其是

垂直水汽平流的模拟偏差有关。 
为揭示造成气候态降水模拟偏差的原因，图 4

给出气候态整层积分的水汽通量 ( )q〈 ⋅ 〉V （图 4a 和

b，矢量）和垂直水汽平流项 pqω−〈 ∂ 〉（图 4c, d）的

模拟偏差。 

与观测相比，FGOALS-g2 中阿拉伯海向印度

半岛的水汽输送偏弱（图 4a），造成陆地季风槽至 

图 3  JRA55（第一行）资料与 FGOALS-g2（第二行）和 FGOALS-s2（第三行）模拟的气候态 JJAS 季节平均的水汽收支各项：（a, b, c）蒸发（E; 单

位：mm d−1）；（d, e, f）整层积分水汽通量（V·q; 矢量，单位：m mm d−1）及其散度（ ( )q−∇ ⋅ ⋅V ）；填色，单位：mm d−1）；（g, h, i）水汽垂直平

流（ pqω−〈 ∂ 〉 ）; 单位：mm d−1）；（j, k, l）水汽水平平流（ q−〈 ⋅∇ 〉V ; 单位：mm d−1）；（m, n, o）残差项（res; 单位：mm d−1）。（p）气候态 JJAS 全

印度降水（AIR）定量水汽收支（红色为观测及再分析资料，蓝色为 FGOALS-g2，绿色为 FGOALS-s2，单位：mm d−1）。气候态取 1961～1999 年平

均。AIR 为紫色框（7°N～30°N，65°E～95°E）中陆地格点降水 

Fig. 3  Climatology of JJAS moisture budget components from JRA55 (first line), FGOALS-g2 (second line), and FGOALS-s2 (third line): (a, b, c) 

Evaporation (E; units: mm d−1); (d, e, f) vertically integrated moisture fluxes (V·q; vectors, units: m mm d−1) and their divergence ( ( )q−∇ ⋅ ⋅V ; color shaded, 

units: mm d−1); (g, h, i) vertical moisture advection ( pqω−〈 ∂ 〉 ; units: mm d−1); (j, k, l) horizontal moisture advection ( q−〈 ⋅∇ 〉V ; units: mm d−1); (m, n, o) the 

residual term (res; units: mm d−1). (p) Quantitative moisture budget analysis of All Indian Rainfall (AIR) from observations and reanalysis data in red, 

FGOALS-g2 model in blue, FGOALS-s2 model in green, units: mm d−1. Climatology is the average over 1979–2005. AIR indicates precipitation over the land 

points within the purple square in each panel (7°N–30°N, 65°E–95°E) 
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图 4  FGOALS-g2（左）和 FGOALS-s2（右）相对于 GPCP/JRA55 气候态的模拟偏差：（a, b）降水偏差（ PΔ ; 填色，单位：mm d−1）和整层积分

的水汽通量偏差（ ( )qΔ ⋅V ；矢量，单位：m mm d−1）；（c, d）垂直水汽平流项偏差（ pqω−Δ〈 ∂ 〉 ; 单位：mm d−1）；（e, f）垂直动力项偏差（ pqω−〈Δ ∂ 〉 ; 

单位：mm d−1）；（g, h）垂直热力项偏差（ pqω−〈 Δ∂ 〉 ; 单位：mm d−1） 

Fig. 4  Biases of climatological (a, b) precipitation ( PΔ ; color shaded, units: mm d−1) and vertically integrated moisture fluxes ( ( )qΔ ⋅V ; vectors, units: m 

mm d−1), (c, d) vertical moisture advection term ( pqω−Δ〈 ∂ 〉 ; units: mm d−1), (e, f) vertical dynamic component ( pqω−〈Δ ∂ 〉 ; units: mm d−1), (g, h) vertical 

thermodynamic component ( pqω−〈 Δ∂ 〉 ; units: mm d−1) between simulations of FGOALS-g2 (left)/ FGOALS-s2 (right) and GPCP/JRA55 data 
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喜马拉雅南麓负降水偏差，以及阿拉伯海—赤道西

印度洋正降水偏差；赤道印度洋上向西的水汽输送

异常造成赤道东印度洋海上辐合带降水偏少，而水

汽在地转作用下向北输送，在地形区造成西高止山

脉和阿拉干山脉附近降水偏多。水汽通量偏差（图

4a，矢量）与降水的模拟偏差（图 4a，填色）对应；

垂直水汽平流偏差 pqω−Δ〈 ∂ 〉 （图 4c）起最主要贡

献，与降水偏差的空间分布基本一致。进一步将

pqω−Δ〈 ∂ 〉 分解为垂直环流模拟偏差造成的动力项

pqω−〈Δ ∂ 〉 （图 4e）和水汽模拟偏差造成的热力项

pqω−〈 Δ∂ 〉 （图 4g），陆地季风槽负降水偏差的最主

要来源是垂直动力项偏差，而垂直热力项偏差对喜

马拉雅南麓的负降水偏差有贡献，但相对于动力项

其贡献较小。 
FGOALS-s2 在陆地季风槽内同样存在负降水

偏差（图 4b，填色），与模式在阿拉伯海和孟加拉

湾水汽输送偏少对应（图 4b，矢量），但相较于

FGOALS-g2偏差较小；向南的水汽通量偏差在10°S 
附近的西南印度洋辐合，造成海上辐合带偏西偏

南。陆地季风槽负降水偏差和赤道西南印度洋正降

水偏差主要来源于垂直水汽平流偏差 pqω−Δ〈 ∂ 〉

（图 4d），进一步分解表明垂直动力项偏差

pqω−〈Δ ∂ 〉 是降水偏差的最主要原因（图 4f），而垂

直热力项 pqω−〈 Δ∂ 〉 偏差仅对喜马拉雅南麓负降水

偏差有较小的贡献（图 4h）。 
FGOALS 模式两个版本对整层水汽输送

( )q〈 ⋅ 〉V ，尤其是风场辐合辐散引起的垂直动力项

pqω−〈Δ ∂ 〉 的模拟偏差，造成两个模式模拟的气候态

季风降水与观测存在差异。下面我们讨论水汽输送

和垂直环流偏差出现的原因。 
模式对印度洋海温的模拟偏差会造成南亚季

风区水汽输送的偏差（Levine and Turner, 2012; 
Bollasina and Ming, 2013; Levine et al., 2013; 
Annamalai et al., 2017）。FGOALS-g2 和 FGOALS-s2
相对于 HadISST 气候态夏季海温的模拟偏差分别

如图 5a 和 b 所示。两个模式均在阿拉伯海、孟加

拉湾和印度尼西亚西侧赤道东印度洋存在冷偏差，

并在非洲东部赤道西印度洋存在暖偏差（图 5a和 b，
填色）；但区别是 FGOALS-g2 的暖偏差范围较小，

在赤道印度洋呈“东西型”海温偏差；而 FGOALS-s2
的暖偏差从赤道西印度洋向东南延伸到澳大利亚

西侧，印度洋上呈“南北型”海温偏差。作为南亚

季风区重要的水汽来源，FGOALS-g2 和 FGOALS- 

s2在阿拉伯海和孟加拉湾的冷海温偏差（图5a和b，
填色）减少夏季风向印度半岛输送水汽（图 4a 和 b，
矢量），同时阿拉伯海冷偏差和赤道西印度洋暖偏

差的梯度减弱索马里急流（图 5a 和 b，矢量），造

成两个模式陆地季风槽内降水均偏少（图 4a，填

色）。FGOALS-g2 在赤道印度洋“东西型”海温偏

差使印度洋海温东西梯度减弱（图 5a，填色），低

层的东风偏差使水汽向西辐合（图 4a 和 5a，矢量），

造成海上辐合带降水偏少（图 4a，填色）；

FGOALS-s2 在印度洋的“南北型”海温偏差（图

5b，填色）使赤道南印度洋出现偏北风（图 5b，矢

量），造成水汽向南输送（图 4b，矢量），海上辐合

带偏向西南（图 4b，填色）。 
夏季南亚季风区对流层经向温度梯度可通过

局地季风哈德莱环流影响南亚季风区降水（Ueda et 
al., 2006; Xavier et al., 2007; Roxy et al., 2015）。
FGOALS 两个模式中（60°E～100°E）纬向平均的

气候态夏季对流层温度偏差（图 5c 和 d，填色）和

经圈环流偏差（图 5c 和 d，矢量）。FGOALS-g2 和

FGOALS-s2 模拟的对流层温度偏低且空间分布不

均。FGOALS-g2 对流层温度冷偏差中心在 30°N 左

右 300 hPa 高度处（图 5c，填色），对流层中上层

经向温度梯度造成高层出现南风偏差，在印度半岛

辐合下沉（图 5c，矢量），通过垂直动力项 pqω−〈Δ ∂ 〉

减少陆地季风槽内降水（图 4e）；FGOALS-s2 对流

层冷偏差中心在 25°N 左右 200 hPa 高度处（图 5d，
填色），同时 20°S 附近对流层低层温度受局地海温

偏差（图 5b，填色）影响存在暖偏差，偏差引起的

对流层经向温度梯度减弱南亚夏季风哈德莱环流

（图 5d，矢量），印度半岛的下沉运动通过垂直动

力项 pqω−〈Δ ∂ 〉 减少陆地季风区降水（图 4f）。 
南亚季风区的云量及云辐射效应的空间分 

布、季节循环均与季风区降水有显著的相关关系（Li 
et al., 2017a），体现了深对流区大气内部“降水—云

—长波辐射”的正反馈过程（Neelin and Su，2005）。
模式对云的模拟偏差会通过影响辐射收支，进而造

成季风环流和降水的模拟偏差（Guo et al., 2015）。
与 ISCCP 夏季平均的云量相比，FGOALS 两个版本

模式模拟的云量在南亚整体偏少（图 5e，f），
FGOALS-g2 在阿拉伯海西部和 FGOALS-s2 在阿拉

伯海及印度南部云量偏多。进一步计算模式中的云

长波辐射效应，即晴空和有云条件下大气层顶向外

的长波辐射通量之差。与 CERES-EBAF 相比，两 
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图 5  相对于 HadISST 气候态 JJAS 海表温度的模拟偏差（∆SST，填色，单位 K）和相对于 JRA55 气候态 JJAS 850 hPa 风场模拟偏差（∆UV850，
矢量，单位：m s−1）：（a） FGOALS-g2；（b）FGOALS-s2。相对于 JRA55（60°E～100°E）区域平均的气候态 JJAS 对流层温度（∆ta，填色，单位 K）

和经圈环流 [∆v-wap，矢量，单位 Pa s−1 经圈环流中的垂直速度×（−150）] 模拟偏差：（c）FGOALS-g2；（d）FGOALS-s2。相对于 ISCCP 气候态

JJAS 总云量的模拟偏差（∆CF）：（e）FGOALS-g2；（f） FGOALS-s2。相对于 CERES-EBAF 气候态 JJAS 大气层顶的云长波辐射通量的模拟偏差

（∆LWCRE，单位：W m−2）：（g）FGOALS-g2；（h）FGOALS-s2 
Fig. 5  Biases of simulated climatological JJAS SST relative to HadISST (∆SST, color shaded, units: K ) and 850 hPa winds relative to JRA55 (∆UV850, 
vectors, units: m s−1): (a) FGOALS-g2; (b) FGOALS-s2. Biases of climatological JJAS tropospheric temperature (∆ta, color shaded, units: K) and meridional 
circulation [∆v-wap, vectors, units: Pa s−1, Omega is multiplied by (−150)] averaged over (60°E–100°E) relative to JRA55: (a) FGOALS-g2; (b) FGOALS-s2. 
Biases of climatological JJAS total cloud fraction relative to ISCCP (∆CF): (e) FGOALS-g2; (f) FGOALS-s2. Biases of climatological JJAS longwave cloud 
radiative flux (∆LWCRE) at the top of the atmosphere (TOA) relative to CERES-EBAF (units: W m−2): (g) FGOALS-g2; (h) FGOALS-s2 
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个模式在陆地季风槽及东赤道印度洋海上辐合带

内的云长波辐射效应模拟偏弱（图 5g，h），即大气

层顶向外的长波辐射通量偏多。两个模式模拟的季

风槽云量偏少，云长波辐射效应对大气柱的增暖作

用偏弱，造成大气柱的湿静力稳定度偏强、湿静力

能偏少并抑制对流运动（Wu et al.，2017b），由此

产生异常的下沉运动通过垂直动力项 pqω−〈Δ ∂ 〉 减
少季风区槽降水（图 4e，f），而降水负偏差又进一

步使模拟的云量偏少。大气内部“降水—云—长波

辐射”正反馈过程使模式对云和降水的模拟偏差密

切相关。 
上述基于环流偏差的分析结果，支持此前基于水

汽收支分析的诊断结果，FGOALS-g2 和 FGOALS- s2
对印度洋夏季海表温度、南亚季风区对流层温度、

云量及其辐射效应的模拟偏差，引起水汽输送偏差

（尤其是与垂直环流偏差有关的水汽输送），从而

造成两个模式对气候态夏季风降水的模拟偏差。 
3.2  FGOALS 模式对南亚夏季风年际变率的模拟 
3.2.1  南亚夏季风与 ENSO 关系的模拟 

下面考察 FGOALS 模式两个版本对 ENSO 与

南亚夏季风关系的模拟，分别利用 HadISST 和模拟

的逐月海表温度资料计算得到标准化的 Niño3.4 指

数，即（5°S～5°N，120°～170°W）区域平均的海

表面温度异常，图 6a–c 为向标准化的 JJAS 平均

图 6  标准化的 JJAS Niño3.4 指数回归的 JJAS 降水异常（填色，单位：mm d−1）和 850 hPa 风场异常（矢量，单位：m s−1）的空间分布：（a） GPCP

降水，JRA55 风场；（b）FGOALS-g2；（c）FGOALS-s2。（d）模式和 JRA55 在（7°～30°N，65°～95°E）区域内与 ENSO 相关的降水异常之差（∆δP'）

的水汽收支分析（蓝色：FGOALS-g2，绿色：FGOALS-s2）。ENSO 相关的降水异常之差由 ENSO 相关的蒸发异常之差（ Eδ ′Δ ）、垂直( p qδ ω′Δ − 〈 ∂ 〉 )

和水平 ( )qδ ′Δ − 〈 ⋅ ∇ 〉V 动力项异常之差、垂直 p( )qδ ω ′Δ − 〈 ∂ 〉 和水平 ( )qδ ′Δ − 〈 ⋅ ∇ 〉V 热力项异常之差及残差项异常之差( resδΔ )贡献。观测中 Niño3.4

指数来自 HadISST 海温月资料。（b）和（c）右上角两个数分别表示模式与 GPCP/JRA55 在（0°N～30°N，60°E～100°E）区域内降水量和 850 hPa

环流异常的空间相关系数。打点为相关系数通过 90%的显著性检验，蓝框为 AIR 降水范围，红框为 WYI 风场范围 

Fig. 6  JJAS seasonal-mean precipitation anomalies (color shaded, units: mm d−1) and 850 hPa winds anomalies (vectors, units: m s−1) regressed onto 

standardized Niño3.4 index: (a) GPCP precipitation, JRA55 winds; (b) FGOALS-g2; (c) FGOALS-s2. (d) Moisture budget analysis of biases in ENSO-related 

precipitation anomalies ( Eδ ′Δ ) between models and JRA55 data in region (7°–30°N，65°–95°E) (blue: FGOALS-g2, green: FGOALS-s2). Biases in 

ENSO-related precipitation anomalies are contributed by biases in ENSO-related evaporation anomalies ( Eδ ′Δ ), vertical ( p qδ ω′Δ − 〈 ∂ 〉 )  and horizontal 

( )qδ ′Δ − 〈 ⋅ ∇ 〉V  dynamic terms anomalies, vertical p( )qδ ω ′Δ − 〈 ∂ 〉  and horizontal ( )qδ ′Δ − 〈 ⋅ ∇ 〉V thermodynamic terms anomalies, residual term 

anomalies ( resδΔ ). Observed Niño3.4 index is calculated from HadISST monthly SST data. Numbers in the upper-right corner of (b, c) are the pattern 

correlations of anomalous precipitation and 850 hPa circulation between FGOALS-g2 or FGOALS-s2 simulations and GPCP/JRA55 data in region (0°–30°N, 

60°E–100°E). Dot regions pass the test at a confidence level of ＞90%. Blue (red) rectangle: AIR precipitation (WYI winds) region 
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Niño3.4 指数回归的南亚夏季风降水异常（ Pδ ′，填

色）和环流异常（δ ′
850V ，矢量）。分别利用全印度

降水 [AIR，即图 6 蓝框（7°～30°N，65°～95°E）
内平均的陆地格点降水 ]和 Webster-Yang 指数 
[WYI，即图 6 红框（0°～20°N，40°～100°E）内平

均的 850 hPa 和 200 hPa 纬向风之差]（Webster and 
Yang, 1992）来代表南亚夏季风降水和夏季风环流

的强度。表 1 给出了观测和模式中 AIR 异常及 WYI
异常与 Niño3.4 指数的相关系数。在观测中，AIR
和 Niño3.4 指数的相关系数为−0.36，而 WYI 与

Niño3.4 指数的相关系数为−0.64，说明南亚季风区

降水和环流均与 El Niño 存在显著的负相关关系

（表 1）；在空间分布上，ENSO 暖事件对应印度半

岛夏季降水偏少（图 6a，填色），印度洋—阿拉伯

海呈现出一致的季风环流减弱（图 6a，矢量）。表

1 中的相关系数表明，FGOALS 模式的两个版本均

无法合理模拟出南亚夏季风降水和环流与 Niño3.4
指数的负相关关系。在空间分布上，FGOALS-g2
（图 6b）和 FGOALS-s2（图 6c）模拟的与 ENSO
相关的降水和环流异常与观测最为显著的区别是：

（1）赤道上降水负距平中心相对于观测位置偏西、

移至印度洋；（2）阿拉伯海存在西风异常，伴有越

赤道气流增强；（3）过强的越赤道气流造成印度南

部有气旋性异常和降水正异常。在南亚季风区（0°～
30°N，60°E～100°E）范围内，针对与 ENSO 相关

的降水和环流异常型，FGOALS-g2（FGOALS-s2）
与观测的空间相关系数分别为 0.33（0.28）和 0.55
（0.35）。  

表 1  1979～2005 年观测（OBS）和模式中南亚夏季风降

水和环流异常与 Niño3.4 指数的相关系数，以及观测和模式

中与 ENSO 相关的沃克环流指数 
Table 1  Correlation coefficients of the South Asian 
summer monsoon precipitation and circulation anomalies 
with Niño 3.4 index from observations (OBS) and models in 
1979–2005, along with the ENSO related Walker circulation 
index from observations and models 

与 Niño3.4 指数相关系数 沃克环流指数  

AIR-Niño3.4 WYI-Niño3.4 
强度/ 
hPa 

位置（下沉支， 
上升支） 

OBS −0.36 −0.64 −54.2 (105°E, 158°W)
FGOALS-g2 −0.03 0.04 −54.2 (63°E, 145°W) 
FGOALS-s2 −0.09 −0.05 −54.2 (63°E, 158°W) 

 
利用公式（5），对（7°～30°N，65°～95°E）范

围内（图 6，蓝框内）Niño3.4 指数回归的降水异常

Pδ ′进行水汽收支分解，并计算模式与观测中降水

异常之差（ Pδ ′Δ ）（图 6d）。FGOALS-g2（蓝色）

和 FGOALS-s2（绿色）的降水异常相对于观测均偏

多，主要原因是印度半岛南部及沿海地区出现正降

水异常（图 6b 和 c，填色）。水汽收支分析表明，

这种与 ENSO 相关的降水异常正偏差（ 0Pδ ′Δ > ），

是垂直动力项异常的模拟偏差 p( 0)qδ ω′−Δ 〈 ∂ 〉 > 引

起的（图 6d）。下面我们分析造成模式在印度半岛

存在垂直动力项异常正偏差的原因。 
3.2.2  南亚夏季风与 ENSO 关系模拟偏差的原因 

为比较伴随 El Niño 型海温异常出现的大气环

流距平型，图 7 给出观测和模拟的海表温度、200 
hPa 速度势和风场与标准化的 Niño3.4 指数的回归

系数分布。这里将 ENSO 相关的沃克环流异常下沉

（上升）支的位置定义为（5°S～5°N）平均的 200 
hPa 速度势异常在（30°E～80°W）范围内最大值（最

小值）出现的经度；沃克环流异常的强度定义为赤

道太平洋纬向海平面气压异常的梯度，表达式为 
dSLP SLP (5 S ~ 5 N,  160 ~ 80 W)′ ′= ° ° ° ° −  

SLP (5 S ~ 5 N,  80 ~ 160 E)′ ° ° ° ° ，   （7） 
（7）式中 dSLP′ 的值越大，异常沃克环流越强

（Vecchi et al., 2006）。观测和模式中沃克环流异常

的位置和强度指数见表 1 第 3～4 列。 
观测中，ENSO 暖事件发生时，赤道中东太平

洋出现暖海温异常，海洋大陆—赤道西太平洋以及

中纬度太平洋出现冷海温异常。同时，热带印度洋

出现纬向偶极型海温异常，其中苏门答腊沿岸为负

异常，而中西印度洋为正异常，表明发生了正的 IOD
事件（图 7a）。在赤道东太平洋的暖海温异常的驱

动下，沃克环流上升支东移，其上升支异常对应对

流层高层在 170°W～120°W 的辐散中心，高层风在

海洋大陆和东南印度洋上空辐合下沉（图 7b）。观

测中，沃克环流异常上升（下沉）支位于 105°E
（158°W），强度为−54.2 hPa（表 1）。位于海洋大

陆和东南印度洋的下沉支异常，造成低层风从海洋

大陆向西辐散和局地负降水异常（图 6a）。根据 Gill
理论（Gill, 1980），在海洋大陆和东南印度洋异常

下沉支西北侧的印度半岛出现异常反气旋性环流

响应，它能够驱动局地边界层 Ekman 辐散，令夏季

风环流减弱以及印度降水偏少（图 6a）。 
FGOALS-g2（图 7c）和 FGOALS-s2（图 7e）

能够合理地模拟出厄尔尼诺发生时赤道东太平洋

的暖海温异常，在空间型上，CMIP5 耦合模式中常
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见的暖海温异常偏西的问题在这里并不明显；但两

个模式对赤道西太平洋、印度洋及中纬度太平洋海

温异常的模拟与观测仍存在明显差别。从沃克环流

异常的模拟来看（表 1，图 7d，f），FGOALS-g2 和

FGOALS-s2 模拟的沃克环流异常的强度均为−54.2 
hPa，与观测一致；FGOALS 两个模式能够合理模

拟赤道东太平洋异常上升支的位置，但异常下沉支

的中心位置向西偏了约 40 个经度左右，位置从海

洋大陆和东南印度洋偏移至赤道中西印度洋。对应

的，两个模式模拟的的热带南印度洋降水负异常位

于热带中南印度洋，位置较观测明显偏西。根据

Gill 理论，沿着赤道不对称的降水异常能够驱动跨

赤道气流。因此，模式中印度半岛和阿拉伯海东部

受跨赤道的西南风影响，季风环流增强，降水增加

（图 6b，c）。在观测中，由于热带南印度洋降水异

常位置偏东，跨赤道气流位置限于孟加拉湾和中南

半岛，令那里的降水增加，而印度半岛和阿拉伯海

则受反气旋性环流异常影响，降水减少（图 6a）。 
FGOALS两个模式模拟的ENSO相关的异常下

沉支中心及其对应的降水负异常位置偏西，原因可

能与热带南印度洋气候平均态降水位置的模拟偏

差有关。观测和模拟中，暖池区降水对大尺度异常

下沉运动响应最强的区域均与气候态降水中心位

置基本一致（图 2a，c，e，图 6a，b，c）。因此，

图 7  标准化的 JJAS Niño3.4 指数回归的海表温度异常（填色，单位：K）：（a）HadISST；（c）FGOALS-g2；（e）FGOALS-g2。回归的 200 hPa 速

度势异常（填色，单位：m2 s−1）和 200 hPa 风场异常（矢量，单位：m s−1）：（b）JRA55；（d）FGOALS-g2；（f）FGOALS-g2。打点为相关系数通

过 90%的显著性检验。（a, c, e）中黑框表示 Niño3.4 区 

Fig. 7  Sea surface temperature anomalies (color shaded, units: K) regressed onto standardized JJAS Niño3.4 index: (a) HadISST; (c) FGOALS-g2; (e) 

FGOALS-s2. 200 hPa velocity potential anomalies (color shaded, units: m2 s−1) and 200 hPa wind anomalies (vectors, units: m s−1) regressed onto standardized 

JJAS Niño3.4 index: (b) JRA55; (d) FGOALS-g2; (f) FOALS-s2. Regions with dots pass the test with a confidence level of ＞90%. Black rectangles in (a, c, 

e) denote the Niño3.4 region 
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FGOALS 两个模式中，热带南印度洋降水负异常均

较观测位置偏西，且 FGOALS-s2 中降水异常位置

更为偏南。另一方面，FGOALS 两个模式均出了伴

随 ENSO 暖事件的正 IOD 型海温异常（图 7c，e），
其中 FGOALS-g2 中的 IOD 强度显著强于观测，而

FGOALS-s2 中的 IOD 强度则与观测接近。但是，

两个模式模拟的热带南印度洋降水负异常强度均

强于观测。因此，印度洋局地海温异常可能不是导

致印度洋降水异常模拟偏差的主要原因。 

4  结论 
本文通过与观测和再分析资料的对比，考察了

FGOALS 模式两个版本对南亚夏季风气候态以及

与 ENSO 相关的年际变率的模拟能力，分析研究了

模式模拟偏差出现的原因。主要结论如下： 
（1）FGOALS 两个版本模式对南亚季风区气候

态夏季降水的模拟能力低于环流的模拟能力，主要

降水偏差表现为陆地季风槽内降水偏少，印度半岛

南部海上降水偏多，对应年循环中北侧辐合带北推

范围不足。此外，FGOALS-g2 模拟的海上辐合带

偏弱，FGOALS-s2 模拟的海上辐合带位置偏西偏

南。 
（2）水汽收支表明，观测和模式中气候态降水

主要是整层积分水汽通量的散度项 ( )q−〈∇ ⋅ ⋅ 〉V 贡

献的，其中垂直水汽平流 pqω−〈 ∂ 〉 起最主要贡献。

两个模式对气候态水汽输送 ( )q〈 ⋅ 〉V 的模拟偏差与

气候态降水的模拟偏差对应；进一步分解表明，两

个模式在南亚季风区对垂直水汽平流项的模拟偏

差主要源于垂直动力项 pqω−〈Δ ∂ 〉 的贡献，而垂直热

力项 pqω−〈 Δ∂ 〉 对喜马拉雅南麓降水负偏差亦较小

贡献。 
（3）FGOALS 模式两个版本中水汽输送的偏差

与夏季印度洋海表面温度偏差及南亚对流层温度

的模拟偏差有关。FGOALS-g2 和 FGOALS-s2 在阿

拉伯海和孟加拉湾的冷海温偏差以及赤道西印度

洋暖海温偏差减小向印度半岛的水汽输送，造成陆

地季风槽降水偏少。FGOALS-g2 在赤道印度洋“东

西型”海温偏差引起水汽向西辐合，导致模拟的海

上辐合带偏弱；FGOALS-s2 在印度洋“南北型”海

温偏差造成印度洋水汽向南输送，导致海上辐合带

偏西偏南。FGOALS 两个模式模拟的对流层温度偏

冷，冷中心位于印度半岛北部对流层上层，造成季

风环流减弱，印度北部的下沉运动使陆地季风槽降

水偏少。FGOALS 两个版本模式在南亚季风区模拟

的总云量偏少，陆地及海上季风槽中的云长波辐射

效应偏弱，由于“降水—云—长波辐射”正反馈引

起的下沉运动也会通过垂直动力项造成季风槽降

水负偏差。 
（4）FGOALS 两个版本模式无法合理模拟出观

测中南亚季风环流及降水和 ENSO 的负相关关系，

这是因为模式中ENSO暖事件发生时印度洋越赤道

气流增强，印度南部降水异常存在正偏差。水汽收

支分析表明，模式中 ENSO 相关的降水异常正偏差

（ 0Pδ ′Δ > ）是垂直动力项异常的模拟偏差

p( 0)qδ ω′−Δ 〈 ∂ 〉 > 引起的。 
（5）FGOALS 两个版本模式对 ENSO—季风环

流和 ENSO—季风降水关系的模拟偏差与模式对

ENSO 相关的沃克环流异常下沉支和对应负降水异

常位置的模拟偏差有关。FGOALS 两个模式模拟的

沃克环流异常下沉支中心及其对应的降水负异常

位置较之观测偏西，从观测中海洋大陆和东南印度

洋偏移至赤道以南的热带中西印度洋。沿赤道非对

称的加热异常引起越赤道气流增强，令印度半岛南

部产生正降水异常。ENSO 相关的沃克环流异常下

沉支及其对应的负降水异常偏西可能与两个模式

对热带印度洋气候态降水的模拟偏差有关。 
耦合模式作为研究南亚夏季风历史气候变化

和未来预估的重要工具，首先要能够合理地模拟季

风的气候态和年际变率等基本特征。通过以上分

析，提高 FGOALS 两个版本模式对南亚夏季风的模

拟技巧，有赖于减小耦合模式对印度洋海温和对流

层温度的模拟偏差，以及提高模式对热带印度洋气

候态降水和 ENSO 相关的环流异常的模拟能力。

FGOALS 两个版本共享同一个海洋模式和陆面模

式，二者最大的区别在于大气模式部分。两个版本

在模拟南亚夏季风气候态特征上的区别，表明了大

气环流模式的重要作用；而二者在涉及季风—

ENSO 关系的模拟偏差问题上所表现出的共性特

征，又意味着海洋模式对耦合系统综合性能的影

响。未来耦合模式在季风—ENSO 关系模拟上的改

进，有赖于大气模式和海洋模式的协调发展。 
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