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摘要  极端降水引起的洪、涝等灾害每年给我国带来极大的人员伤亡和经济损失。全球增暖使6 

极端降水事件发生的频率增加，强度增强。但是针对不同区域极端降水事件，其贡献究竟如何还7 

有待于进一步认识。本文以我国长江中下游地区的极端降水事件为研究对象，通过典型年份夏季8 

区域极端降水过程的水汽收支特征，探讨海表温度（SST）的增暖趋势和自然变率强迫对该区域9 

典型极端降水强度的影响效应。结果表明：1）极端降水过程及其夏季都伴随着区域整层大气的10 

水汽辐合，且水汽辐合发生在经向方向。西北太平洋异常反气旋式环流，在区域南边界形成了稳11 

定的西南风异常的水汽输送。2）典型极端降水过程发生的夏季，SST 在赤道印度洋和热带大西12 

洋为强正异常，主要为增暖趋势的贡献，赤道中东太平洋 SST 异常表现为 La Niña 型。3）SST13 

增暖趋势和自然变率的数值敏感性试验表明，1998、2017 和 2020 年的 SST 增暖趋势强迫的区域14 

水汽辐合分别是其自然变率强迫的 83%、210%和 107%，SST 增暖趋势比自然变率的影响更为重15 

要。4）SST 增暖趋势和自然变率都是通过强迫西北太平洋异常反气旋式环流，引起长江中下游16 

区域南边界异常的西南水汽输送，是导致极端降水发生的主要过程。 17 
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Abstract Floods and waterlogging caused by extreme precipitation bring enormous economic 28 

losses and significant human casualties for years in China. Global warming has increased the 29 

frequency and intensity of extreme precipitation events. However, the contribution of global 30 

warming to extreme precipitation events in different regions remains to be further understood. 31 

Based on the water vapor budget characteristics of summer extreme precipitation events over the 32 

Yangtze River Valley in China, the effects of SST warming trend and natural variability forcing on 33 

the intensity of typical extreme precipitation in this region were investigated. The results show 34 

that: (1) Both extreme precipitation and summer of process are accompanied by the convergence 35 

of water vapor in the whole atmosphere, and the convergence occurs in the meridional direction. 36 

The anomalous anticyclonic circulation over the northwest Pacific formed a stable moisture 37 

transport with anomalous southwest winds at the southern boundary of the region. (2) In summer 38 

when typical extreme precipitation occurs, SST is strongly positive in the equatorial Indian Ocean 39 

and tropical Atlantic Ocean, mainly contributing to the warming trend, while SST anomalies in the 40 

equatorial Middle Eastern Pacific are La Nina. (3) Numerical sensitivity tests of SST warming 41 

trend and natural variability show that the regional moisture convergence forced by SST warming 42 

trend in 1998, 2017 and 2020 is 83%, 210% and 107% of the natural variability forcing, 43 

respectively, SST warming trend is more important than the natural variability. (4) Both the SST 44 

warming trend and natural variability are caused by the anomalous anticyclonic circulation over 45 

the northwest Pacific Ocean, which causes the anomalous water vapor transport over the 46 

southwest of the southern boundary of the middle and lower reaches of the Yangtze River, leading 47 

to the occurrence of extreme precipitation. 48 

Key words Extreme precipitation events over Yangtze River; SST warming trend; SST natural 49 

variability; transfer of water vapor; water vapor budget 50 
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1 引言 52 

人类活动已引起大气、海洋和陆地的增暖，使气候系统发生了前所未有的变化53 

（IPCC-AR6, 2021），使人类发展面临极大挑战和广泛的威胁。每一次极端降水事件发生都54 

会引发这样的思考：全球增暖如何影响事件强度和发生的可能性。长江中下游地区是我国经55 

济发达，也是我国极端降水发生最多的区域（图 1a），其引起的灾害损失越发严重。全球增56 

暖，海面蒸发增强，大气系统容纳的水汽能力增加是引起极端降水增加的直接因素。海洋占57 

全球面积的 71%，海表温度（SST）增暖是全球增暖的重要组成部分，其通过遥响应，强迫58 

远处的大气环流产生异常，影响极端降水强度。研究 SST 增暖趋势对区域极端降水强度的59 

贡献，提高认识全球增暖对区域极端降水事件的影响效应有重要的科学意义。 60 

近几十年的观测资料诊断显示，中国极端降水整体的趋势不显著（Chen et al., 2021）,61 

表现为区域性特征(Xiao et al., 2016)。江淮和华南一带极端降水呈增多趋势（贺冰蕊和翟盘62 

茂，2018； Zhai et al., 2005；Sun et al., 2020）。理论和观测事实都表明，极端降水伴随着强63 

的大气柱水汽辐合（丁一汇和胡国权，2003），即在特定时段内，有强的异常净水汽输入到64 

研究区域，国际流行的新名词-大气河的存在（Hagos et al., 2016）。这即与全球增暖引起的65 

大气柱水汽量的增加有关，同时与动力强迫相关联。增暖引起的热力变化导致的极端降水增66 

加速率与Clausius-Clapeyon 在全球尺度上的接近。增暖引起的动力驱动因素导致的极端降67 

水变化很复杂。将全球SST增暖模态近似代表全球增暖信号（Schubert et al., 2009；Trenberth 68 

et al., 2015），为研究全球增暖对极端降水的影响提供了另一个途径。 69 

Yi-Kai Wu, et al（2020）发现赤道印度洋海温正异常强迫大气形成强烈的对流活动，潜70 

热释放激发暖开尔文波东传，产生西北太平洋异常反气旋式环流，赤道大西洋海温正异常则71 

会通过海气相互作用影响北太平洋，进而通过沃克环流影响长江中下游的降水（Wang et al., 72 

2017b; Pan et al., 2021）。热带印度洋和大西洋的SST和赤道太平洋中部的SST是影响中国长73 

江中下游夏季降水的海温关键区域（Pan et al., 2021）。根据Gill模型响应（Gill et al., 1980），74 

赤道中东太平洋SST负异常使大气冷却，在西北太平洋产生异常反气旋。多个海域SST变化75 

不仅与中国降水异常存在显著的统计联系（赵永晶和钱永甫，2009），而且在极端降水发生76 

过程，也存在显著的异常信号（Chen et al., 2018）。如热带太平洋SST冷异常、印度洋和大西77 

洋SST暖异常，可通过激发西北太平洋异常反气旋式环流（Wang et al., 2017b; Xie et al., 2016; 78 

Yu et al., 2016; Wu et al., 2010），促使中国东部地区极端降水的发生。在这些研究中，SST异79 

常包含了强迫的增暖信号和自然变率，没有分离两者的影响。1998年、2017年和2020年夏季80 



是长江中下游地区极端降水及夏季降水最强的年份(图1b)，本文以该区域三个典型极端降水81 

过程及所在的夏季为研究对象，研究全球SST增暖模态和自然变率模态对极端降水强度的影82 

响效应和可能的影响机理。为长江中下游地区做好极端降水预测和预警以及应对气候变化奠83 

定科学基础。 84 

 85 

2 资料与方法 86 

2.1 资料来源 87 

降水资料有来自国家气象信息中心最新整编 2472 个国家级气象观测站，通过空间插值，88 

得到的中国地面降水 0.5°×0.5°日值降水格点数据（赵煜飞和朱江，2015）。欧洲中长期天气89 

预报中心（ECWMF）第五套再分析资料（ERA5）提供的等压面风场和比湿，海平面气压90 

和整层积分每小时的大气柱水汽输送通量和净水汽辐散通量数据（Hersbach et al., 2019），水91 

平分辨率为 0.25°×0.25°。上述资料使用时段为 1979-2020 年。SST 月资料取自哈德莱中心海92 

冰和海面温度数据集（HadISST）（Rayner et al., 2003），其水平分辨率为 1.0°×1.0°，研究时93 

间为 1900-2020 年。 94 

2.2 方法简介 95 

2.2.1 区域极端降水事件定义 96 

区域极端降水的定义不仅要考虑时间上的延续（王志福和钱永甫 2009），还要考虑空间97 

上的连续性。本文利用时空聚集性强度（TSG）方法（赵炜，2018；叶梦茜，2021）识别区98 

域极端降水事件，即通过时空聚类方法，在中国东部每年夏季取 30 个降水中心，以每个降99 

水中心为核心，通过时空滑动得到该中心所在区域的最大相对降水强度 R： 100 
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其中 n 表示降水事件持续时间，m 表示降水事件初始日期，k 表示降水过程中影响区域外围102 

的降水量等值线的值，Sk为降水事件影响面积，参数 a, b 用于调整降水事件持续时间和区103 

域降水面积对 R 的影响，a 取 0.4，b 取 0.5，P 为格点日降水量。中国东部（1979-2020 年104 

夏季）区域降水相对强度从大到小排序，将区域极端降水事件数与国家气候中心识别相等的105 

区域降水相对强度定义为阈值（103.4mm），大于该阈值定义为区域极端降水事件。该阈值106 

在中国东部地区是一致的，由于未设定日降水阈值，可以识别出日降水小于设定阈值的区域107 



极端降水事件。与国家气候中心每天的降水中心独立确定，能识别降水中心移动较快的 2108 

天以上的极端降水事件相比，本文所用的方法，一次极端降水事件的降水中心是唯一的，难109 

于监测移动较快的极端降水事件。 110 

2.2.2 水汽收支理论 111 

基于大气柱水汽收支原理，其方程可表示为 112 
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式中，P 为降水量，E 为蒸散发，为大气柱的水汽含量，g 为重力加速度，ps为地面气压，114 

V 为等压面水平风。等号左边即为局地水分收入与支出的差，一般强降水过程，E 较小，左115 

边以降水 P 为主。等号右边第一项为大气柱的水汽减少，第二项为大气柱净水汽通量辐合，116 

是左边降水 P 的主要贡献者。该项融合了动力和热力对降水的影响。 117 

2.2.3 数值试验方案 118 

采用美国国家大气中心（NCAR）的公共地球系统模式（The Community Earth System 119 

Model，CESM2.1.3），水平分辨率为1.9°×2.5°，垂直方向上为32层的混合σ坐标系（Danabasoglu 120 

et al., 2020）。模式控制试验为每月气候态的SST运行30年。关注到SST异常与降水异常的关121 

系，敏感性试验选用热带SST异常进行强迫试验，使用海洋特定区域中观测到的与降水异常122 

对应的海温异常叠加到气候态SST进行，敏感性试验运行30个夏季，即利用30个集合样本，123 

描述物理量对SST异常的响应。表1列出了本文使用CESM2.1.3模式进行的具体试验方案。 124 

如表 1 所示：第一组敏感试验为典型年份总的 SST 试验，即将 15°S-10°N，0-360°区域125 

内的 SST 异常叠加上全球 SST 气候态进行模拟试验。第二组敏感试验为 SST 增暖趋势试验，126 

即把上述区域把赤道的 SST 增暖趋势叠加上全球 SST 气候态进行模拟试验，分析典型年份127 

中 SST 增暖趋势的贡献。第三组敏感试验为 SST 自然变率试验，研究典型年份中 SST 自然128 

变率的贡献。 129 

表 1. CESM2.1.3 进行的数值试验列表 130 

Table 1. List of numerical experiments conducted with CESM2.1.3 131 

试验类型 外强迫条件描述 

控制试验 全球 SST 气候态 

典型年份 SST 试验 

1998 年夏季赤道附近 SSTA + 全球 SST 气候态 

2017 年夏季赤道附近 SSTA + 全球 SST 气候态 

2020 年夏季赤道附近 SSTA + 全球 SST 气候态 

SST 增暖趋势试验 
1998 年夏季赤道附近 SST 增暖趋势 + 全球 SST 气候态 

2017 年夏季赤道附近 SST 增暖趋势 + 全球 SST 气候态 



2020 年夏季赤道附近 SST 增暖趋势 + 全球 SST 气候态 

SST 自然变率试验 

1998 年夏季赤道附近 SST 自然变率 + 全球 SST 气候态 

2017 年夏季赤道附近 SST 自然变率 + 全球 SST 气候态 

2020 年夏季赤道附近 SST 自然变率 + 全球 SST 气候态 

 132 

3. 长江中下游地区极端降水变化特征 133 

基于夏季极端降水量的空间分布（图 1a）,选取长江中下游（27°-34°N，108°-122°E）为134 

本文关注的区域。长江中下游地区夏季总降水量与极端降水过程降水量（图 1b）的相关系135 

数为 0.53，其显著性达到 99%信度水平。1991、1998、2017、2020 年为四个极端降水最强136 

的年份,也是夏季降水最多的年份（图 1b）。1991 年皮纳图博火山爆发，大气气溶胶增加，137 

为了更好研究 SST 对长江中下游极端降水的影响，本文只选取了 1998、2017、2020 年作为138 

极端降水典型年份，表 2 为每年的极端降水事件开始和结束时间。其极端降水量对夏季总降139 

水量的贡献分别为了 31%，24%和 24%，远大于极端降水贡献的平均值 12.5%。空间分布上，140 

1998 和 2017 年，在有些区域可达 80%以上，2020 年在 60%以上（图略）。可见，夏季极端141 

降水量是大的夏季降水总量的重要组成部分，其降水形成的环流及水汽条件为极端降水发生142 

提供了有利的背景。 143 

表 2. 典型年份极端降水事件开始时间和结束时间 144 

Table 2. Start time and end time of extreme precipitation events in typical years 145 

开始时间 结束时间 开始时间 结束时间 开始时间 结束时间 

19980613 19980626 20170601 20170601 20200603 20200605 

19980722 19980722 20170610 20170610 20200628 20200628 

  20170623 20170624 20200702 20200708 

  20170630 20170701 20200722 20200722 

  20170812 20170813   

 146 

图 2a-c 为三个典型年份夏季异常的区域大气柱水汽净通量辐合（中间数值）和边界水147 

汽通量。可见，2020 年（图 2c）的水汽净辐合正异常值与 1998 年（图 2a）接近，2017 年148 

（图 2b）的较小，与该年夏季纬向水汽为异常净辐散有关。区域大气柱水汽净辐合异常主149 

要来自经向水汽异常辐合的贡献，尤其是南边界的异常水汽输入，为该区域的极端降水发生150 

提供了有利的季节尺度背景。图 2 d-f 为极端降水过程区域大气柱水汽辐合和边界水汽通量151 

相对于对应年份夏季的偏差。可见，三个典型年份的极端降水过程，相对于夏季平均，东、152 

西边界均为水汽净流出，使纬向水汽为净辐散。区域南北边界的水汽输入均为正偏差，产生153 

了大的经向水汽净辐合，使区域大气柱出现强的净水汽辐合。表明，长江中下地区极端降水154 



过程的发生，与中高纬度系统引起的冷空气的影响密切关联。南边界强的水汽输入，提供了155 

强降水发生的水汽条件，即区域南边界的强水汽输入对长江中下游地区强降水发生起重要作156 

用。 157 

上述分析显示，无论是夏季还是极端降水过程的偏差发生阶段，区域南边界的整层水汽158 

异常输入最大，为进一步分析南边界水汽输送的主要发生层次，如图 3 a-c 水汽输送的垂直159 

廓线显示，600 hPa 以下为长江中下游南边界的水汽通量输入大值区，主要在 900-800 hPa160 

之间，850 hPa 上下为南边界水汽输入的最强等压面，600 hPa 以上逐渐减小。对比三个典型161 

年份的夏季值与极端降水过程合成值，显然，极端降水过程合成值均比夏季值强。 162 

上述典型年份夏季和极端降水过程的南边界水汽输送异常融合了水汽输送异常伴随的163 

环流（动力条件）和水汽（热力异常）空间场特征。在三个典型年份的夏季中，西北太平洋164 

到南海上空存在着大范围的异常反气旋式环流（图 4 a, b, c），其南侧的异常东风将太平洋水165 

汽输向大陆，再通过其西-西北侧的西南风异常，输送到长江中下游地区。区域北界的异常166 

经向风较小，在长江中下游形成净水汽通量辐合异常（如图 2 a，b，c 方框中的数值）。但167 

2017 年夏季异常反气旋环流的范围与强度均比 1998 和 2020 年的弱，这解释了图 2 b 中 2017168 

年长江中下游南边界水汽输入比其他两个典型年份弱，这与 2017 年夏季极端降水过程强度169 

也弱于 1998 和 2020 年相对应（图 1 b）。极端降水过程相对于夏季平均的 850hPa 水汽输送170 

偏差（图 4b, d, f）显示，在各年的夏季背景下，区域南侧有异常的向北水汽输送，输入区171 

域，其北侧存在着来自从中高纬的东北气流往南输送，形成了与图 2b, d, f 对应的区域内强172 

的水汽辐合异常，利于区域极端降水过程的发生。从上述可知，西北太平洋的异常反气旋是173 

影响长江中下游极端降水过程中水汽输送的重要环流系统，其受各大洋 SST 异常的调控174 

（Wang et al., 2000; Xie et al., 2009; Wu et al., 2010）。 175 

 176 

4. SST 增暖趋势和自然变率对极端降水强度的影响 177 

类似于 Schubert et al. (2009)的做法，将 1900-2020 年 SST 异常进行 EOF 分解，获取前178 

三个模态。第一模态为全球海温增暖趋势（图 5 a），第二模态为年际变化模态（图 5 c）。第179 

三模态为多年代际模态（图 5 e）。它们对应的方差贡献分别为 30.7%，13.1%，5.3%。本研180 

究将 EOF 的第一模态乘以 1998，2017，2020 年对应的时间系数作为它们的 SST 增暖趋势。181 

利用总的 SST 异常减去其线性趋势作为 SST 自然变率。可见，三个典型年份，夏季总的 SST182 

异常分布表现出赤道印度洋，太平洋西部和大西洋为显著正异常，主要为增暖趋势的贡献（对183 



比图 6 b 与 6 a; 图 6 e 与 6 d; 图 6 h 与 6 g），赤道中东太平洋表现为弱正异常或者是负异常，184 

则为 SST 自然变率信号（对比图 6 c 与 6 a; 图 6 f 与 6 d; 图 6 j 与 6 g）。三个典型年 SST 增185 

暖趋势与自然变率对水汽输送的相对贡献，将通过全球大气环流模式 CESM2.1.3 （Simpson 186 

et al., 2020）SST 强迫的数值敏感性试验进行。 187 

图 7 为敏感试验中长江中下游的大气柱边界水汽收支情况，图中箭头代表输入（出）长188 

江中下游大气柱内的水汽输送量，方框内的数值为该区域的水汽通量辐合值。总的 SST 异189 

常试验结果基本与再分析资料的(对比图 7 a 与 2 a；图 7 d 与 2b; 图 7 g 与 2 c)一致，其南190 

边界为水汽主要输入边界且在长江中下游形成了水汽通量辐合正异常值，这反映了赤道 SST191 

的强迫作用对长江中下游区域的水汽输送影响起主要作用。对比 1998 年 SST 增暖趋势与自192 

然变率的强迫试验（图 7 b 与图 7 c），发现，两者都是经向水汽辐合异常大于纬向水汽辐散，193 

使区域水汽为净辐合异常。SST 增暖趋势强迫表现为长江中下游地区南北边界都为水汽输入194 

异常引起的水汽异常辐合，SST 自然变率强迫表现为南北边界都为南风的水汽输送，由于南195 

边界的输入远大于北边界的输出，导致水汽辐合大于 SST 增暖趋势强迫的结果。而 2017 和196 

2020 年的 SST 增暖趋势试验的结果比自然变率试验的强，即 1998，2017，2020 年夏季的197 

SST 增暖趋势与自然变率在长江中下游地区水汽辐合比分别为：83%、210%和 107%，反映198 

了 SST 增暖趋势在逐渐地增强长江中下游夏季极端降水强度。且在 SST 自然变率作用偏弱199 

的年份下，增暖趋势起着主要作用。 200 

上述的 SST 异常强迫的长江中下游大气柱水汽收支异常特征与环流异常的响应有关。201 

根据之前的分析，长江中下游区域地区的降水过程，850 hPa 的水汽输送最为重要。总 SST202 

异常强迫在西北太平洋形成 850 hPa 反气旋式环流异常与再分析资料结果接近(对比图 8 a 203 

与 2 a；图 8 d 与 2b; 图 8 g 与 2 c)，如热带西太平洋附近出现了强劲的异常东风水汽输送通204 

道，长江中下游对流层低层为异常反气旋的西南风水汽通量，把源自西北太平洋与南海的水205 

汽向长江中下游输送。2017 年 SST 异常强迫的长江中下游地区的环流异常产生的水汽输送206 

弱于 1998 和 2020 年（对比图 8 d 与图 8 a, g），表明，影响长江中下游极端降水过程发生的207 

季节背景与热带 SST 异常的强迫密切相关。1998 年 SST 增暖趋势和自然变率的强迫试验显208 

示，自然变率试验的西北太平洋反气旋式环流异常强于增暖趋势试验（对比图 8 c 与图 8 b），209 

使自然变率试验的区域南边界的西南风水汽输入，远大于增暖趋势试验，说明，1998 年夏210 

季 SST 自然变率对长江中下游极端降水发生起主要作用，与 SST 趋势强迫的区域水汽净辐211 

合的比为 119%。1998 年是强 El Niño 衰减年，SST 自然变率表现为赤道太平洋的强 La Niña212 

型，热带印度洋为一致偏暖，北大西洋为正三极型（图 6 c）, 三个海盆的 SST 自然变率都213 



有利于在西北太平洋产生反气旋式环流异常（Wang et al. 2017; Wu et al. 2017; Yu et al. 214 

2016），使其强于 SST 增暖趋势强迫的结果。2017 和 2020 年夏季 SST 增暖趋势强迫的西北215 

太平洋反气旋式环流异常强于 SST 自然变率（对比图 8 e 与图 8 f； 图 8 h 与图 8 i）。2017216 

和 2020 年夏季 SST 增暖趋势试验在西北太平洋出现异常反气旋式环流异常，热带西太平洋217 

有范围更大更强异常向西的水汽输送，进而通过反气旋西侧的西南气流将水汽输送进长江中218 

下游地区。2017 和 2020 年夏季 SST 自然变率试验在热带西太平洋的异常东风很弱，没有形219 

成明显的异常反气旋式环流和向长江中下游的水汽输送。图 7 e, h 得到的大气柱水汽净辐合220 

以及南边界水汽输入主要受对流层低层异常环流的影响。 221 

 222 

5. 小结和讨论 223 

本文基于时空聚集性强度，识别长江中下游地区的极端降水过程，得到区域极端降水过224 

程降水时间序列，从中挑出三个典型极端降水过程发生的 1998、2017 和 2020 年夏季，分析225 

其异常的水汽输送特征和收支情况，研究 SST 增暖趋势和自然变率对该区域极端降水强度226 

的可能影响，主要结论如下： 227 

（1）典型年份夏季，存在充沛的水汽往长江中下游输送，该区域的南边界水汽输入最228 

强，提供了有利的水汽背景条件。极端降水过程相对于夏季的纬向水汽为辐散偏差，南北边229 

界的水汽净辐合偏差远大于纬向水汽净辐散，产生强的区域大气柱水汽净辐合，促使极端降230 

水过程的发生。区域水汽输入最大的南边界，以对流层 850 hPa 的水汽输入最强。其与热带231 

西太平洋对流层低层的异常反气旋式环流有关，该环流南侧的异常东风，把大量的水汽从热232 

带太平洋向西输送到陆地，通过环流西-西北侧的西南气流将水汽继续向长江中下游输送，233 

形成了稳定的西南风水汽输送通道。 234 

（2）三个典型极端降水过程发生的夏季，SST 异常在赤道印度洋和大西洋表现为正值，235 

而赤道中东太平洋表现为负值。通过正交经验展开，将全球 SST 异常分为 SST 增暖趋势和236 

自然变率。印度洋，大西洋和北太平洋的 SST 增暖趋势明显，且三个典型年份的 SST 增暖237 

趋势的分布相差不大。1998 年夏季，SST 自然变率在赤道中东太平洋表现为强 La Niña 型，238 

热带印度洋为正异常值，北大西洋为三极型正位相。2017 和 2020 年 SST 自然变率在上述海239 

域弱于 1998 年夏季。 240 

（3）数值模式敏感性试验发现，SST 异常强迫的环流异常与再分析资料得到的一致，241 

表明引起长江中下游地区的极端降水过程的水汽辐合异常与SST异常的强迫作用有关。1998242 



年 SST 自然变率作用强于 SST 的增暖趋势，强 El Niño 衰减年夏季赤道中东太平洋出现 SST243 

强的负异常，在西北太平洋产生强的异常反气旋式环流响应。2017 和 2020 年夏季，SST 增244 

暖趋势的环流强迫效应强于 SST 自然变率。1998、2017 和 2020 年 SST 增暖趋势强迫的长245 

江中下游地区大气柱的水汽净辐合分别是 SST 自然变率强迫的 83%、210%和 107%。 246 

（4）1998 年强 El Niño 衰减年的强年际信号，促使 SST 自然变率激发的西北太平洋异247 

常反气旋式环流且强于 SST 增暖趋势。2017 年和 2020 年的 SST 年际信号较弱，SST 自然248 

变率没有激发出明显的西北太平洋反气旋异常，而 SST 增暖趋势可激发出明显的西北太平249 

洋反气旋异常。因此 SST 增暖趋势和自然变率均可强迫西北太平洋异常反气旋式环流影响250 

长江中下游，但在有无 El Niño 年会有差异。 251 

本文的全球数值试验的意义是通过敏感试验说明海表温度的增暖趋势和自然变率对夏252 

季的水汽收支和环流的影响，间接反映其对夏季极端降水强度的影响。试验结果表明 SST253 

增暖可能会增大长江中下游地区夏季极端降水发生的风险，增加极端降水强度。一般极端降254 

水过程发生与中小尺度对流过程有关，由于全球模式较粗分辨率，难于分辨对流过程，对流255 

参数化对强降水的模拟有较大偏差，试验结果无法直接对比 SST 增暖趋势和自然变率对极256 

端降水强度的强迫效应。今后，可利用区域高分辨率模式，进行动力降尺度研究，直接比较257 

极端降水过程对 SST 增暖趋势和自然变率的响应特征。258 
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 340 

 341 

 342 



 343 

 344 
图 1 （a）TSG 方法识别的中国夏季极端降水过程的降水量空间分布, （b）长江中下游夏季极端降水量的345 

时间序列（实线）和长江中下游夏季区域平均降水量（蓝线），降水量单位：mm，其相关系数 R=0.534 显346 

著性达到 99%信度水平 347 

Figure 1 (a) The horizontal patterns of relative strength of REP in summer identified by TSG method in China, (b) 348 

time series of the relative strength of REP in summer in YRV (black line) and the accumulated precipitation (mm) 349 

during summer in YRV (blue line). The correlation coefficient is 0.534, which is significant at the 99% level. 350 

 351 

 352 

图 2. 1998（a, d）,2017（b, e）,2020（c, f）年夏季长江中下游区域四个边界整层积分水汽输送异常（单位：353 

1012kg·day-1）和区域水汽通量辐合异常（方框内数值，单位：kg·m-2·day-1），（a - c）为夏季平均，（d - f）354 

极端降水过程相对于夏季平均的偏差 355 

Figure 2 The anomalous transfer of water vapor of four boundaries (units: 1012kg·day-1) in summer of 1998(a, d), 356 

2017(b, e), 2020(c, f) and the anomalous divergence of transfer of water vapor (the value in box, units: 357 

kg·m-2·day-1), (a-c) Summer average, (d-f) the bias of the process of REP from summer average.  358 

 359 

 360 

 361 



 362 

图 3. 1998（a, d）,2017(b, e)，2020(c, f) 年夏季长江中下游南边界水汽通量异常值垂直廓线，图（a - c）为363 

夏季平均，图（d - f）极端降水过程相对于夏季平均的偏差，单位：108 kg·hPa-1·day-1 364 

Figure 3 The vertical profile of anomalous transfer of water vapor with south boundary of YRV in summer of 365 

1998(a, d), 2017(b, e), 2020(c, f) (units: 108 kg·hPa-1·day-1) and (a-c) Summer average, (d-f) the bias of the 366 

process of REP from summer average. 367 

 368 

 369 

图 4. 1998(a, b),2017(c, d) ,2020(e, f)年夏季 850 hPa 的水汽通量异常场，矢量为单位 105 kg·hPa-1·m-1·day-1。370 

图（a, c, e）为夏季平均，图（b, d, f）极端降水过程相对于夏季平均的偏差 371 

Figure 4 The horizontal patterns of the anomalous transfer of water vapor (vector; 105 kg·hPa-1·m-1·day-1) at 850 372 

hPa of YRV in summer of 1998(a, d), 2017(b, e), 2020(c, f) and (a, c, e) Summer average, (b, d, f) the bias of the 373 

process of REP from summer average. 374 



 375 
图 5. 1900-2020 年的全球海温进行 EOF 分解得到的前三个模态 （a）,（c）,（e）为空间型，（b）,（d）,376 

（f）为时间系数，（b）中红色竖线分别为 1998 年，2017 年和 2020 年对应的时间系数 377 

Figure 5 The first (a,b), second (c,d) and third (e,f) leading empirical orthogonal functions (EOFs) of SSTA from 378 

1900-2020 from the HadISST data set. The red vertical line of (b) are the temporal patterns with 1998, 2017, 2020. 379 



 380 

图 6（a）,（d）,（g）填色图为 1998，2017，2020 年夏季（6-8 月）对应的总的海温异常场，（b）,（e）,381 

（h）为图 5 的 EOF 分解第一模态乘以对应年份的时间系数得到的空间分布，即增暖趋势模态，（c）,（f）,382 

（j）为对应年份总的海温场减去增暖趋势模态的得到的结果，即海温的自然变率；SSTA 单位：℃。 383 

Figure 6 The total SSTA (shading; units: ℃) and in summer 1998, 2017, 2020 (a), (d), (g),. The horizontal patterns 384 

of the warming trend in SSTA (b), (e), (h) (shading; units: ℃) result from the first EOFs of SSTA in Figure 5. The 385 

horizontal patterns of the natural variability in SSTA(c), (f), (i) (shading; units: ℃) result from the difference 386 

between total SSTA and warming trend. 387 
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 398 

图 7.1998（a, b, c），2017（d, e, f），2020（g, h, i）年夏季敏感试验的长江中下游四个边界整层积分水汽输399 

送（单位：1012 kg·day-1）和区域水汽通量辐合异常（方框内数值，单位：kg·m-2·day-1），（a）（d）（g）为400 

典型年份 SSTA 试验结果，（b）（e）（h）为 SSTA 增暖趋势试验结果，（c）（f）（i）为 SSTA 自然变率试验401 

结果 402 

Figure 7 The anomalous transfer of water vapor of four boundaries (units: 1012 kg·day-1) in summer of 1998(a, d), 403 

2017(b, e), 2020(c, f) and the anomalous divergence of transfer of water vapor (the value in box, units: 404 

kg·m-2·day-1) for numerical sensitivity experiments, the result of total SSTA forcing (a), (d), (g), the warming trend 405 

in SSTA forcing (b), (e), (h), the natural variability in SSTA forcing (c), (f), (i). 406 

 407 



 408 

图 8. 1998（a, b, c），2017（d, e, f），2020（g, h, i）年夏季敏感试验的 850 hPa 的水汽通量异常场（单位：409 

105 kg·hPa-1·m-1·day-1），（a），（d），（g）为典型年份总的 SSTA 试验结果，（b），（e），（h）为 SSTA 增暖趋410 

势试验结果，（c），（f），（i）为 SSTA 自然变率试验结果 411 

Figure 8 The horizontal patterns of the anomalous transfer of water vapor (vector; 105 kg·hPa-1·m-1·day-1) at 850 412 

hPa of YRV in summer of 1998(a, b, c), 2017(d, e, f), 2020(g, h, i) for numerical sensitivity experiments, the result 413 

of total SSTA forcing (a), (d), (g), the warming trend in SSTA forcing (b), (e), (h), the natural variability in SSTA 414 

forcing (c), (f), (i). 415 


