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長期氣候變遷對長江流域暖季東移雨帶的影響與評估：

以 2009 年 5 月為例 

  *   

 

（中華民國一○四年八月二十一日收稿；中華民國一○四年十一月九日定稿） 

    
觀測資料顯示，5 月至 7 月在青藏高原東部產生的降雨，常有沿長江流域(29°N–34°N, 100°E–120°E)

向東邊傳播的現象。以 2009 年 5 月為例，中國貴州、四川、與湖北省多處均發生為期一至二天的暴雨

且造成災情，與東移雨帶密切相關。在全球暖化的情境下，未來此類移行性降水系統的行為將如何改變，

為一重要的研究課題。為瞭解氣候變遷對長江流域東移雨帶可能造成的影響，本研究使用 Weather 
Research and Forecasting (WRF)區域模式對 2009 年 5 月的長江流域東移雨帶進行三種不同氣候條件下的

模擬。研究結果發現：(1)在原本的氣候條件下（原始情境），WRF 對長江流域東移雨帶的模擬結果與觀

測資料相似；(2)在加入過去氣候變異的情況下（過去情境），WRF 模擬的東移雨帶個數明顯減少，東移

距離明顯變短，降雨強度明顯變弱；(3)在加入未來氣候變異的情況下（未來情境），WRF 模擬的東移雨

帶個數、東移距離與原始情境下的模擬結果雖無明顯差異，但降雨強度則明顯變強。分析環流場的差異

顯示，在過去情境下，高層西風的減弱會造成東移雨帶個數減少與東移距離變短，而水氣傳輸的減弱是

造成降雨強度變弱的主因。在未來情境下，因為高層西風無明顯變化，所以東移雨帶個數與東移距離與

原始情境下的模擬結果無明顯差異，而水氣傳輸的分佈則顯示，未來水氣傳輸的增強（減弱）會造成局

部地區東移雨帶降雨強度變強（變弱）。 
關鍵字： 
 
*通訊作者：黃婉如，116 台北市文山區汀州路四段 88 號，Email: wrhuang@ntnu.edu.tw， 
 TEL: 02-77346413 
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根據衛星觀測與地面測站資料，發現每年 5

月到 7 月長江流域(29°N–34°N, 100°E–120°E)從
上游至下游地區每天發生最大降雨強度的時刻有

延遲的現象(Wang et al. 2004, 2011c, Yu et al. 2007, 
Zhou et al. 2008, Chen et al. 2010, Bao et al. 2011, 
Johnson 2011, Xu and Zipser 2011)。一般而言，降

雨系統在青藏高原東部(95°E–100°E)產生深對流

之後沿長江流域向東移動(100°E–120°E)，此雨帶

的東移使得青藏高原東部地區的每日最大降雨經

常發生在傍晚時刻，青藏高原背風側地區發生在

午夜，四川盆地發生在清晨，而長江中下游平原

則發生在下午(Yu et al. 2007)。過去研究(Chen et 
al. 2010, Bao et al. 2011, Xu and Zipser 2011)指出，

青藏高原東部深對流的發生與每日的太陽照射密

切相關，因此具有日週期，而向東移行的週期在

長江流域大約為一至二天。類似的降雨東移現象

也出現在世界其他具有高山地形的地區，其共同

特徵是山脈走向與駛流場風向不平行(Ahijevych 
et al. 2004, Carbone and Tettle 2008, Keenan and 
Carbone 2008, Laing et al. 2008, Liu et al. 2008, 
Levizzani et al. 2010, Pereira et al. 2010)。 

另一方面，對於東移雨帶的影響機制，過去

研究( Holton 1967, Wallace 1975, Tripoli and Cotton 
1989a,b, Huang et al. 2010)指出影響長江流域東移

雨帶的主要機制與高層西風風場的變化和水氣的

變化息息相關(Wang et al. 2012)。一般而言，雨帶

形成於青藏高原東部 95°E–100°E 地區，當地的空

氣因地表吸收太陽熱量而間接受到加熱，於午後

開始產生對流，隨後東移雨帶的發展深受大尺度

環流影響 (Wang et al. 1993, Wang and Orlanski 
1987, Tuttle and Carbone 2004, Trier et al. 2006)。

舉例來說，通常在具有較強西風與垂直風切的情

況下，會有利於對流降雨系統向東傳播(Rotunno 
et al. 1988, LeMone et al. 1998, Tuttle and Carbone 
2004, Trier et al. 2006)。此外，當對流系統從青藏

高原移行而出，若有從南方或西南方來的水氣傳

輸，可以幫助對流持續發展並延長東移雨帶的壽

命(Chen et al. 2010, Bao et al. 2011, Huang et al. 
2010, Wang et al. 2012)。整體來說，5 月中至 7 月

中(即東移雨帶降雨強度最強、東移現象發生最頻

繁的時期)常有伴隨西南季風而來的水氣輸送提

供對流發展，所以容易使從青藏高原東部移行而

出的深對流演變成為中尺度對流系統，為長江中、

下游地區帶來劇烈降雨(Tao and Chen 1987, Lau et 
al. 1988, Chen 1994, 2004, Chen and Chen 1995, 
Chen and Hsu 1997, Chen et al. 2004 )。 

在 2009 年 5 月中國長江流域地區的多起劇

烈降雨事件，皆與前述東移雨帶的發生與移動有

關。例如：5 月 11 日至 13 日在湖北（新浪網新

聞中心 5 月 14 日）、13 日凌晨至 14 日在重慶（中

國天氣網 5 月 14 日）、16 日至 17 日在貴州（貴

州日報 5 月 20 日）以及 26 日至 28 日在湖北（自

由時報 5 月 29 日）都因劇烈降水導致洪災發生。

甚至 5 月 19 日在四川還出現持續 40 分鐘的冰雹

（中國天氣網 5 月 21 日）。這些降雨對當地皆造

成很大的經濟損失。因此，瞭解此區域東移雨帶

特性的變化與影響機制，對於人口稠密的長江流

域地區之防災減災，顯然非常重要。 
上述諸多研究結果顯示，東移雨帶的特性會

受到大尺度環境影響，因此長期氣候變遷所伴隨

的環流改變，也會影響東移雨帶的行為。而本研

究想探討的便是「在過去數十年來的氣候變遷，

以及未來包括全球暖化的長期變遷下，對於上述

東移雨帶的特性是否已經造成影響？而未來的東
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移雨帶特性可能如何改變?」。這些議題對於人口

稠密的長江流域而言，不僅對旱澇等災害的預防

十分重要，對未來的水資源也可能有所影響。故

本研究的主要目的即是以 2009 年 5 月之東移雨

帶為例，了解雨帶行為可能造成的影響。之所以

選擇 2009 年 5 月進行分析，主要是因為 2009 年

是東移個案較多的年（如圖 1），而 2009 年 5～7
月中又以 5 月的個案最多（20 個個案中有 10 個

來自 5 月，6 個來自 6 月，4 個來自 7 月；圖未顯

示）。過去有研究(Wang et al. 2011a, Wang et al. 
2012)利用統計方法和觀測資料檢驗有利或不利

東移雨帶發展的因素，本研究則參考 Wang et al. 
(2015)的作法，使用 Weather Research and Forecasting 
(WRF)模式進行數值模擬，分析東移雨帶在過去

與未來氣候變遷下的改變。利用此種方式，可以

合理推測氣候變遷對於東移雨帶造成的影響。有

關數值模擬實驗進行的方式、資料格式和模式設

定，將在第二章說明；分析結果會在第三章描述

與討論，並在第四章總結。 

 
( )  

本研究採用 WRF 模式 3.3.1 版，根據實驗目

的使用三種不同的初始場與邊界場，分別對 2009
年 5 月進行模擬，並與觀測資料比較。三個模擬

包含：原始情境（即 2009 年 5 月原始情況的模

擬）、過去情境（即將過去氣候變異加入 2009 年

5 月原始情況的模擬）與未來情境（即將未來氣

候變異加入 2009 年 5 月原始情況的模擬）。針對

表一中所列的實驗設計的方法，其詳細說明如下： 
本研究是使用類似敏感度測試的方法，來評

估與量化氣候變遷，對既有特定個案的影響（含

過去與未來情境）。有關原始情境下的模擬，本研

究使用美國 NCEP (National Centers for Environmental 
Prediction) FNL (Final)全球分析場作為模擬之初

始場與模擬中之邊界場。而之所以使用 2009 年 5
月 NCEP FNL 的資料當作原始執行模擬之初始

場，是為了要能完整地呈現真實的情況。而有關

 
圖 1 TRMM 3B42 資料所推估之 1998～2012 年期間，每年 5 到 7 月之間所觀測到的長江流域東移雨帶個案數

目。 
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過去情境下的模擬，本研究則使用 NCEP FNL 加

上 取 自 NCEP/NCAR R1 (National Centers for 
Environmental Prediction/ National Center for 
Atmospheric Research Global Reanalysis 1 Project)
資料所得到的過去 50 年氣候變異距平擾動作為

模擬之初始場。針對「NCEP R1 中所估算出的過

去 50 年氣候變異距平擾動」，在本文中我們使用

1961 到 2010 年期間「近 25 年（即 1986 到 2010
年）氣候平均狀態」減去「遠 25 年（即 1961 到

1985）氣候平均狀態」。此方法雖較主觀，但已

被廣泛的使用在簡易的推估出過去的氣候變化

(Wang et al. 2015)。其中處理所加入過去氣候變異

資料的方法，是將 WRF 模式產生初始場與邊界

場所需的六個變數－溫度、緯向風、經向風、重

力位高度、海平面氣壓、相對濕度，分別計算（1986
～2010）年與（1960～1985）年兩段時間的平均，

並將較近年代（即 1986～2010）的平均值減去較

遠年代（即 1960～1985）的平均值，得到此六個

變數單一時間的水平平均場。值得注意的是，本

研 究 之 所 以 不 使 用 CMIP5 (Coupled Model 
Intercomparison Project Phase 5)模式所得到的過

去氣候變異距平擾動加入 NCEP FNL，當作本研

究中過去情境的模擬初始場，這是因為相較於

CMIP5 模式而言，Reanalysis 較能完整地呈現真

實的過去氣候變異距平擾動。 
另一方面，針對未來情境的模擬初始場，本

研究則是使用 CMIP5 32 個模式針對高度溫室氣

體排放情境下(RCP 8.5 run)所推估的遠未來 2081
～2100 年資料與 CMIP5 32 個模式針對歷史情境

下(historical run)所估算的 1986～2005 年資料，在

相同模式、相同物理機制下，取其氣候變異之距

平作為擾動，加入 NCEP FNL（原始執行模擬之

初始場），當作本研究中未來情境的模擬初始場。

處理未來氣候變異資料的方法與過去氣候變異相

似，唯計算的時段是來自 RCP8.5 中的 2081～2100
年資料與來自 historical run 中的 1986～2005 年，

並且需要計算此 32 個模式的系集平均。其中 32
個模式名稱與發展模式的機構參見表二。而之所

以不使用 CMIP5 RCP8.5 中的 2081～2010 年資料

與 NCEP R1 中的 1986～2005 年資料之間的氣候

變異之距平作為擾動，主要是為了要避免模擬中

所加入的氣候變異之距平，受到來自於不同資料

(CMIP5 vs. NCEP)間的異質差異之影響。另外，

需要說明的是，因為部分模式的 historical run 並 

表一 模式實驗設計。 

 模式初始場條件說明 
原始情境 NCEP FNL（2009 年 5 月每 6hr 資料） 

過去情境 將 NCEP FNL（2009 年 5 月每 6hr 資料）加上從 NCEP R1 中所估算出的過去 50
年氣候變異距平擾動 

未來情境 將 NCEP FNL（2009 年 5 月每 6hr 資料）加上從 CMIP 5 RCP8.5 and historical run
中所估算出的未來氣候變異距平擾動 

注：有關於表一中過去及未來氣候變異距平擾動的推估方法，請詳見本文第二章節說明 
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表二 32 個含本研究所需六個變數的 CMIP5 模式其全名、所屬機構與國家列表。 
模式 模式發展機構 國家 

ACCESS1.0, ACCESS1.3 Commonwealth Scientific and Industrial Research 
Organisation, Australia and Bureau of Meteorology 澳洲 

BCC-CSM1.1, BCC-CSM1.1(m) Beijing Climate Center, China Meteorological 
Administration 中國 

CanESM2 Canadian Centre for Climate Modelling and Analysis 加拿大 
CCSM4 National Center for Atmospheric Research 美國 
CESM1(BGC), CESM1(CAM5) National Science Foundation, Department of Energy, 

National Center for Atmospheric Research 美國 
CMCC-CM, CMCC-CMS Centro Euro-Mediterraneo sui Cambiamenti Climatici 義大利 

CNRM-CM5 
Centre National de Recherches Meteorologiques/ Centre 
Europeen de Recherche et Formation Avancees en Calcul 
Scientifique 

法國 

FGOALS-g2 LASG, Institute of Atmospheric Physics, Chinese Academy 
of Sciences; and CESS, Tsinghua University 中國 

FIO-ESM The First Institute of Oceanography, SOA 中國 
GFDL-CM3 Geophysical Fluid Dynamics Laboratory 美國 
GISS-E2-H,GISS-E2-H-CC, 
GISS-E2-R, GISS-E2-R-CC NASA Goddard Institute for Space Studies 美國 

HadGEM2-AO National Institute of Meteorological Research/Korea 
Meteorological Administration 韓國 

HadGEM2-CC Met Office Hadley Centre 英國 
INM-CM4 Institute for Numerical Mathematics 俄羅斯 
IPSL-CM5A-LR, IPSL-CM5A-
MR, IPSL-CM5B-LR Institut Pierre-Simon Laplace 法國 

MIROC5 
Atmosphere and Ocean Research Institute, National 
Institute for Environmental Studies, and Japan Agency for 
Marine-Earth Science and Technology 

日本 

MIROC-ESM-CHEM, MIROC-
ESM 

Japan Agency for Marine-Earth Science and Technology, 
Atmosphere and Ocean Research Institute, and National 
Institute for Environmental Studies 

日本 

MPI-ESM-LR, MPI-ESM-MR Max Planck Institute for Meteorology 德國 
MRI-CGCM3 Meteorological Research Institute 日本 
NorESM1-M, NorESM1-ME Norwegian Climate Centre 挪威 
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無提供 2006～2010 年的模擬，受限於資料限制，

在未來情境的模擬中我們無法採用與過去情境模

擬中所使用的相同年代（即 1986～2010，近 25 年

平均）進行模擬比對。所以針對未來情境，本研

究僅採用 CMIP5 historical run 中近 20 年的平均

與 RCP8.5 中遠未來 20 年的氣候平均做比較。 
本研究的三個 WRF 模擬實驗均設定為單層

巢狀網格，垂直層數為 26 層，水平網格點數為

305 × 161，網格間距為 25 km，中心位於 115°E、

30°N（圖 2）。模擬時間自 2009 年 5 月 1 日 0000 
UTC 至 2009 年 5 月 31 日 1800 UTC，積分的時

間步長為 150 秒。降水雲微物理參數法使用

Single-moment 3-class (WSM3)方法，積雲參數法

使用 Betts-Miller-Janjic 方法(BMJ scheme, Janjic 
1994, 2000)，短波輻射參數法使用 Dudhia 模式

(Dudhia 1989) ， 長 波 輻 射 參 數 法 使 用 Rapid 
Radiative Transfer Model (RRTM, Mlawer et al. 

1997)，邊界層物理參數法使用 Yonsei University 
(YSU) 邊 界 層 參 數 化 方 案 (Hong and Pan 1996; 
Hong et al. 2006)。 

( )  
降水觀測資料使用 TRMM 3B42 紅外線降水

強度資料，水平空間解析度為 0.25° × 0.25°，時間

解析度為每 3 小時一筆。風場之觀測資料使用

NCEP/NCAR R1 資料，水平空間解析度約為 2.5° 
× 2.5°，垂直空間解析度為 12 層，時間解析度為

每 6 小時一筆。 
( )  

對垂直方向積分的水平水氣通量 Q 以下列方

程式計算； 

ܳ ൌ 1
݃ න  ݀ ܸ ݍ

 
圖 2 WRF 模式模擬範圍（77°E–153°E, 10°N–50°N；黑色實線）。 
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g 為重力加速度，q 為模式各層平均比溼，V

為模式各層平均水平風速，dp 為所計算模式各層

的深度。 
( )  

本 研 究 所 指 之 長 江 流 域 地 區 是 指 (29°N–
34°N, 100°E–120°E)。對於東移雨帶個數（表三）

的計算，本研究定義雨帶從 95°E–100°E 之間開始

生成，降雨強度大於 0.1 mm/hr，並且隨時間連續

向東傳播至到超過 110°E，計為一個。此定義與過

去 Wang et al. (2012)對東移雨帶的定義相似。至

於為何僅計算「移到 110°E 以東」的東移個案，

主要是因為這些降雨個案的生命期較長，受大尺

度環流場的影響較明顯，較適合本文想要討論「氣

候變化對東移雨帶影響」的議題。 

 
為了有系統地進行討論，本章節的安排如下。

首先在本章節第(一)部分，我們檢視本研究的實

驗設計是否具有模擬長江流域降雨的能力。第

(一)部分的實驗設計目的，是為了確保本研究所

採用的模式設計適合用於研究長江流域降水現

象。而在證明實驗設計具代表性後，我們進而在

第(二)部分的討論中，分別針對過去與未來情境

下的東移雨帶特性與現在情境進行比對。此部分

的討論將著重於找出東移雨帶特性在不同情境下

的改變。最後為了瞭解氣候變遷是如何影響第

(二)部分討論中所發現的東移雨帶降雨特性變

化，我們於第(三)部分檢視相對應的氣候環流場

與水氣輸送場變化，並用這些環流場、水氣輸送

場的變化與影響東移雨帶降雨特性變化的機制做

連結。 

( ) WRF  
為瞭解 WRF 模式是否具有模擬 5 月長江流

域地區降雨的能力，我們首先比對觀測資料與模

式模擬 2009 年 5 月降雨的空間分佈（圖 3）。由

TRMM 3B42 觀測資料得到的東亞地區 5 月平均

降水強度（圖 3a），可以看出幾個因為東亞夏季季

風系統而形成的降雨區域(Ding 1992 and Chan 
2005)，包含從中南半島延伸至長江流域、日本西

方與南方的降雨區域，以及從南海延伸至菲律賓

海西南部的降雨區域。若將原始情境下的模擬結

果與觀測資料作比對（圖 3b），則發現模式對長

江流域地區的月平均降雨模擬得很好，與觀測資

料降雨的差異僅在 ±0.2 mm/hr 之間。此結果顯示

模式對長江流域的月平均降水之分佈有良好的模

擬能力。而統計結果顯示，雖然由圖上看到 WRF
模擬的降雨在青藏高原東側稍微偏強，在華南地

區稍微偏弱（有顯著差異），但在本研究所關心的

長江流域與大部份東亞區域中，其降雨的誤差未

達顯著標準（95%信心指數）。 
圖 4 為從 TRMM 觀測資料中所得到的 2009

年 5 月長江流域降雨（29°N–34°N 平均）哈莫圖

(Hovmoller diagram)與 5 月 18 日個案的水平降雨

分佈，可以清楚看出雨帶發展與東移的過程。在

此僅展示 5 月 15 日至 5 月 25 日，此為 2009 年 5
月雨帶東移現象發生最密集的期間。由 TRMM 
3B42 觀測資料，顯示 2009 年 5 月有 10 次東移現

象發生，在所展示期間發生 7 次（圖 4a），其中 5
月 18 日生成的雨帶強度最強。進一步觀察 5 月

18 日個案的水平降雨分佈（圖 4b），確實可以看

到降雨隨著時間向東移動的現象；深對流從 12 
UTC 在 100°E、30°N 左右生成，18 UTC 開始出

現帶狀，至隔日 06 UTC 對流中心最遠達到 117°E。
比較觀測資料（圖 4）與原始情境模擬（圖 5）的 
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表三 2009 年 5 月東移雨帶個案數量。 

資料類型 個案數量(發生日期) 
觀  測 10 (1, 4, 5, 15, 16, 17, 18, 22, 23, 24) 
原始情境 9 (1, 4, 15, 16, 17, 18, 22, 23, 24) 
過去情境 2 (15, 16) 
未來情境 8 (1, 15, 17, 18, 21, 22, 23, 24) 

 
 

 
圖 3 2009 年 5 月平均降雨強度(mm/hr)；(a) TRMM 3B42 觀測結果；(b)原始情境模擬結果減去觀測結果。紅色

框為長江流域地區(29°N–34°N, 100°E–120°E)。圖 3b 中有達顯著差異（95%信心指數）的部分以斜線表示。
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圖 4 TRMM 3B42 降雨強度：(a) 2009 年 5 月 15 日至 25 日期間，長江流域地區(29°N–34°N) 降雨強度(mm/hr)

哈莫圖；(b) 2009 年 5 月 18 日 12 UTC 至 5 月 19 日 06 UTC 東移雨帶個案降雨之水平分佈圖。 

 
圖 5 同圖 4，但為原始情境下 WRF 模擬降雨結果。單位為 mm/hr。 
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結果發現，由原始情境下模擬的東移個案在 2009
年 5 月僅發生 9 次（表三），不過在發生較密集的

15 日至 25 日也同樣是 7 個個案。另外，18 日個

案的對流中心位置（圖 5b）與觀測資料（圖 4b）

相仿，唯對流在青藏高原東部剛生成時的強度偏

強，東移後的降雨規模也偏大，而華南地區偏乾，

這些差異與圖 3 結果相呼應。 
從圖 3 到圖 5 的結果可以得知，本研究所採

用的 WRF 模式設定對長江流域的東移雨帶具有

良好的模擬能力，又從過去的文獻中(e.g. Wang et 
al. 1993, Wang and Orlanski 1987, Tuttle and 
Carbone 2004, Trier et al. 2006)已知東移雨帶的生

成與活動特性深受環流場影響。為瞭解模式對大

氣環流場的模擬能力，我們進一步比對觀測與原

始情境下，模式模擬 5 月環流場的結果（圖 6）。

結果顯示，在 500 hPa 高度場（圖 6a 和 6b），觀

測資料與模式模擬都顯示出中國長江流域上空有

西風噴流，青藏高原上空與西太平洋大約 130°E
上方有低壓槽；在 850 hPa 高度場（圖 6c 和 6d），

模式有模擬出和觀測資料相似，分別從孟加拉灣

和南海進入的兩股低層噴流。由於觀測資料所顯

示的高、低層噴流與槽脊位置等大尺度特徵，在

原始情境模擬結果中都可看到，顯示模式對於環

流場的模擬也有良好表現。 
綜合來說，圖 3 到圖 6 證明了本研究所採用

的 WRF 模式設定可以合理模擬出東移雨帶的現

象及其可能的影響機制（即環流場變化），接著我

們將利用此模式去瞭解氣候變遷對東移雨帶可能

的影響及其原因。 
( ) 

 
圖 7 為由三種不同的情境下所做的模擬，所

得出的降雨哈莫圖。觀察個案發生次數，發現過

去情境下模擬的東移個案數（圖 7b）較原始情境

下（圖 7a）明顯減少，原本 5 月 18 日明顯的東

移個案也沒有出現，此結果導致長江下游的降雨

量變少。由以上觀察推知，氣候變遷會改變東移

個案的數量（表三）。另一方面，從東移個案的合

成圖中，我們可以清楚地發現在原始情境模擬實

驗中，個案平均東移距離大約為 100°E 到 115°E
～120°E（圖 8a）；在過去情境模擬實驗中，個案

平均東移距離減少，大約為 100°E 到 110°E（圖

8b）。由以上觀察推知，氣候變遷會改變東移距離。

而在未來情境模擬實驗中，其 5 月東移個案數目

（表三）、東移距離（圖 8c）與原始情境下的模擬

結果相比較，雖無發現顯著差異（可能的原因將

於後面本章節的第(三)部分討論影響機制時解

釋），不過在未來情境中所模擬的 5 月 18 日個案，

其降雨強度有明顯比原始情境模擬結果增強的現

象（圖 7），這意味著氣候變遷可能會對東移個案

的降雨強度造成顯著影響。 
另外在降雨強度的空間變化方面，我們使用

三種不同情境下所得之個案合成差異圖（圖 9）

來討論。結果顯示，過去情境下模擬的長江流域

水平降雨分佈與原始情境的模擬結果相較，在

110°E 以東的 32°N 附近減少最多（圖 9a）。此結

果與圖 8b 相呼應，主要是因為過去情境下模擬的

個案平均距離較短（大約只到達 110°E），所以在

110°E 以東的降雨減少。此過去降雨減少趨勢和

Jiang et al. (2008)相符合。而在未來情境下模擬的

長江流域水平降雨分佈與原始情境模擬結果的比

較當中，我們發現在未來情境下雖然在 100°E–
105°E 之間的少部份區域降雨強度減少，但是在

110°E 以東卻明顯增加（圖 9b）。 
綜合圖 7 到圖 9 的結果來看，發現：(1)東移 
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圖 6 2009 年 5 月 500hPa 風場氣候平均(a)觀測結果，(b)原始情境下之 WRF 模擬結果。(c, d)分別和(a, b)相似，

但為 850hPa 風場氣候平均。單位為 m/s。 

 
圖 7 與圖 5a 相似，但為(a)原始情境、(b)過去情境、(c)未來情境下之降雨哈莫圖。 
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圖 8  表三中所選取之個案在長江流域地區(29°N–34°N)降雨強度(mm/hr)平均哈莫圖。 

 
圖 9 表三中所選取之個案平均降雨強度比較圖：(a)過去情境下之模擬結果減去原始情境下之模擬結果；(b)未來

情境下之模擬結果減去原始情境下之模擬結果。紅色框為長江流域地區(29°N–34°N, 100°E–120°E)，虛線為

110°E 標示。單位為(mm/hr)。 
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雨帶之強度和距離的改變會影響長江流域地區的

降雨強度和分布；(2)過去氣候條件使降雨強度減

少，未來的氣候條件則使降雨強度增加，而且都

在 110°E 以東有明顯改變。由於長江流域的降雨

強度和分佈與東移雨帶有關，東移雨帶又受大尺

度環流場、水氣輸送場影響，以下我們將針對高

層西風的變化探討影響東移雨帶個數與移動距離

變化的原因，並透過檢視水氣傳輸場的變化，討

論造成降雨強度改變的原因。需要說明的是，由

於三種（含原始、過去及未來）情境下的氣候平

均場狀態的基本特性相似（皆有顯示如圖 6a 所呈

現的高層西風帶，圖未附），為了能較清楚地顯示

氣候變遷的影響，我們在下面第(三)小節的討論

將利用不同情境下的環流場、水氣傳輸場之差異

圖進行分析、比較。而透過此敏感度測試，將可

以幫助我們評估氣候變遷所伴隨之效應。 

( ) : 
 

從過去情境與原始情境下所模擬之 500 hPa
水平風場的差異圖中（圖 10a），可以發現大約在

100°E–125°E，29°N–34°N 之間有強烈的東風變

異。此意味著過去情境下長江流域上空 500 hPa 的

西風明顯減弱；長江流域上空的西風減弱將不利

於雨帶東移事件的發生（即發生頻率減少）與移

動（即距離變短）(Wang et al. 2012)，導致在過去

 
圖 10 2009 年 5 月 500hPa 風場氣候平均比較圖：(a)過去情境下之模擬結果減去原始情境下之模擬結果；(b)未來

情境下之模擬結果減去原始情境下之模擬結果。單位為(m/s)。 
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情境下所模擬的東移雨帶個案明顯少於原始情境

下的模擬個數（圖 7），且距離變短（圖 8）。而在

未來情境與原始情境下所模擬的 500 hPa 風場差

異圖中（圖 10b），則是大約在 100°E–125°E 之間，

分別在 35°N 緯度上有輕微的東北風變異，以及 
25°N 緯度上有西北風變異。此結果顯示，未來的

氣候變遷將使得長江流域 30°N 以北的地區西風

減弱和以南的地區西風增強，而在長江流域地區

(29°N–34°N)的整體東西方向風速變化則不明顯，

導致未來情境下所模擬的東移雨帶個案發生個數

與原始情境下所模擬的結果相近；此推論和圖 8

的結果相呼應。另外值得一提的是，未來情境下

模擬的風場變異（圖 10b），在東亞與西北太平洋

區域出現氣旋式結構，造成華北至韓國的西風風

切減弱、華南的西風風切增強，此環流變化可能

不利於分佈較北邊的對流系統向東移行，反之有

利於分佈較南邊的對流系統向東移動。此推論是

否為圖 9b 中長江流域北部降雨強度減少、華南地

區降雨強度增加的原因，尚待之後的研究再行確

認。 
而從三種情境下模式模擬的水氣通量差異個

案合成比較圖之中（圖 11），我們發現過去的氣候

 
圖 11 表三中所選取之個案平均水氣通量比較圖：(a)過去情境下之模擬結果減去原始情境下之模擬結果；(b)未來

情境下之模擬結果減去原始情境下之模擬結果。單位為(10-7 s-1)。紅色框為長江流域地區(29°N–34°N, 
100°E–120°E)，虛線為 110°E 標示。 



一○四年十二月                          張鳳茹等 

 

279
條件不利長江流域地區的水氣輻合（圖 11a），此

為長江流域地區在過去情境下所得之降雨強度減

弱的主因。而在未來的氣候變遷條件下，由於長

江流域下游的水氣輻合明顯增加，上游的水氣輻

合減少（圖 11b），將導致長江流域地區的降雨強

度分布呈現東部增強、西部減少的現象。需要注

意的是圖 11b 是未來情境下的個案合成圖減去現

在情境下的個案合成圖，代表的是兩個情境下「已

發生個案的水氣輻合、輻散合成分佈圖」比對。

由於是已發生個案的合成圖比較，我們不能將此

水氣輻合、輻散的部分視為影響個案生成的原因。

反之，我們可以將圖中所呈現的水氣輻合、輻散

解釋為，在這樣的水氣傳輸分佈變化下，將導致

未來情境下所發生的東移雨帶個案在 115°E 以西

的降雨強度將比現在情境下弱；而 115°E 以東的

降雨強度將比現在情境下的東移個案強。這樣的

水氣供給情況正符合圖 8 所顯示的「已發生個案

降雨量強度(mm/hr)」分佈圖。至於為何 115°E 以

東的降雨強度將比現在情境下的東移個案強，根

據圖 11b 有可能是來自南海的水氣在 115°E 以東

提供額外的水氣給東移雨帶個案。 

 
本研究利用 WRF 模式模擬結果，針對過去

與未來氣候變遷對 2009 年 5 月長江流域東移雨

帶可能造成的影響作深入探討。結果顯示 WRF 模

式對於長江流域地區的降雨與平均風場均有良好

模擬，除了能夠顯現出東移雨帶的特徵，對於向

東移動發生的時間和位置也有很好的掌握，因此

WRF 模式可做為研究大尺度環流對東移雨帶影

響的工具。 
另一方面，從過去情境與原始情境的模擬結

果比較中，我們發現在過去氣候條件下，高層西

風有減弱的現象，此變化不利於將已發展的深對

流往東傳送，因此雨帶東移的平均距離縮短，發

生次數明顯減少。降雨強度方面，在過去的氣候

條件下，長江流域地區均為減少，而東半部減少

的程度更甚西半部；這可能是因為雨帶的平均東

移距離縮短，無法深入長江流域下游所致。不同

於過去情境的模擬結果，從未來情境與原始情境

模擬結果的比較之中，我們發現長江流域的高層

西風整體無明顯變化，所以未來情境下所模擬的

東移雨帶距離及個數與原始情境下的模擬結果相

似。但需要強調的是，如圖 10b 所示，未來的東

亞的氣候變遷並非不明顯，而是因為本文所討論

的長江流域剛好位在高層西風變化不明顯的區

域，所以導致圖 8a 與 8c 中呈現相似結果。此發

現的重要價值在於，再次證明「高層西風變化對

長江流域的東移雨帶變化有著不容忽視的重要

性」，如果西風變化在長江流域不明顯，則東移雨

帶將不會呈現明顯變化。在降雨強度方面，若以

110°E 為界將長江流域分為東西兩半部，則是出

現未來情境較原始情境下有東增西減的現象；這

與水氣傳輸呈現長江下游輻合增加，上游輻合減

少的現象相呼應。因此「了解氣候變遷將如何影

響水氣輸送」，亦是未來值得注意的課題。 
由於受限於電腦計算資源的限制，本研究僅

針對 2009 年 5 月（東移個數較多的特殊年、月）

進行深入分析探討。未來我們將使用同樣方法對

其他月份、年份進行模擬，探討在不同月份、年

份下氣候變遷對東移雨帶的影響是否具有一致的

情況。除此之外，也將透過提高 WRF 模式的網格

解析度，針對東移雨帶個案的特性進行更深入的

討論。 
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ABSTRACT 
In this study, we use WRF model driven by three different climate conditions (the original, the past and 

the future) to study the effects of long-term climate change on the eastward propagating rainfall events over the 
Yangtze River Valley. Using May 2009 as an example, the results show that (1) under the original climate 
condition (i.e. Control Run), the characteristics of eastward propagating rainfall events simulated by the model 
are similar to the observations; (2) with the effects of past climate change (i.e. Past Run), the simulated number 
of propagating event is fewer; the propagating distance is shorter; and the rainfall intensity is weaker than the 
Control Run; (3) with the effects of future climate change (i.e. Future Run), only the rainfall intensity is 
noticeably stronger than the Control Run. Diagnoses on the circulation change suggest that (1) the change in 
upper-level westerly is responsible for the change in occurrence frequency and propagating distance of rainfall 
events, and (2) the change in moisture flux convergence is responsible for the change in rainfall intensity over 
the Yangtze River Valley. 
Key Words: Rainfall, Yangtze River Valley, Climate Change 
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