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摘   要 

黑潮洋流為全球表層洋流系統中較強的環流之一，具有高海溫、高傳送量的特性。黑潮在西北大平

洋邊界透過向北傳送巨大熱量的能力，對於調節太平洋海域熱平衡及東亞區域氣候扮演重要的角色。本

文透過海洋環流模式模擬，探討在 SRES-A2 暖化情境下，黑潮洋流可能產生之變化及其所引發的熱通

量改變對東亞區域氣候之影響。根據數值實驗顯示，在二十一世紀末北赤道洋流及黑潮流速整體增加約

10~20cm/sec，而黑潮東方西北太平洋海表面高度整體上升幅度平均為 15cm 左右。表面可感熱通量及潛

熱通量變化顯示，日本東北方(35～42°N)黑潮流域散失熱量較其他區域多，尤其在冬季最大散失幅度平

均約為 50 W/m2，在該區提供大氣額外加熱率，日本東南方(30～35°N)及臺灣東方(18～30°N)黑潮流域

在春、夏季海洋散失熱能，分別約為 13.8 W/m2和 24.6 W/m2。反之，秋和冬季黑潮流域為正貢獻（海洋

吸收熱能），平均秋季海洋吸收熱能約 1.15 W/m2、冬季海洋吸收熱能約 27.05 W/m2，在該區域可稍減緩

大氣暖化程度。 

關鍵字：黑潮、氣候變遷、數值模擬 
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一、前言 

海洋是氣候系統中重要的一個分量，提供了

水氣和熱量給大氣，是控制長周期大氣（氣候）

變化的主要因素之一；反之，大氣環流所產生之

風應力(wind stress)可推動海洋，為驅動海洋表層

環流的主要外力。海洋表面洋流受到風應力所驅

動，在熱帶地區主要為西向洋流 (westward 

currents)所主導，中緯度地區則為東向洋流

(eastward currents)所主宰，在北太平洋地區形成

所謂的「北太平洋環流」(North Pacific Gyre)。「黑

潮」(Kuroshio)為北太平洋環流之一部分，上游源

自北赤道洋流，當北赤道洋流向西流動至菲律賓

東岸民答那峨島時，分為南北兩支分，往南的稱

為民答那峨海流，北向分流就成為黑潮。黑潮是

典型的西方加強流，形成這種洋流強度東西不對

稱現象的原因主要是科氏力參數隨著緯度變化

（亦即 β-效應）的影響，因為科氏力隨著緯度愈

高，所產生之偏向作用力愈強有關；其次為盛行

風造成表面環流旋轉的效應（艾克曼效應）以及

大陸邊界區的海底地形效應(Stowe 1996)。艾克曼

效應所造成之海水搬運，在中緯度西風帶地區因

科氏力大，東流海水向南偏向多；而低緯度東風

帶地區因科氏力小，西流海水向北偏向較少，因

此造成大洋東西邊界洋流呈現不對稱現象，北大

西洋之墨西哥灣流(Gulf Stream)也屬這類西方加

強流。 

彙整 1991 至 2000 年海研壹、貳、參號研究

船於臺灣周圍海域所測得船碇式都卜勒流剖儀資

料，估算臺灣東方海域的黑潮流幅與流量，分別

約為 120～170 公里、15～25Sv (106 m3/s)，海水

流速平均在 70～140 cm/s 間，且黑潮主軸有季節

性變化，冬天近臺灣，夏天離臺灣較遠(Chen et al. 

1996; Liang et al. 2008; Jan et al. 2015)。夏季黑潮

伴隨海溫約 26°～28°C，且黑潮軸的暖海水結構

皆比同緯度海水溫度暖約 1°～2°C (Sasaki et al. 

2012)。利用Ocean Topography Experiment (TOPEX)

觀測資料，測得在中國東海之黑潮海域海平面高

度每年有 10～30 公分幅度震盪(Han and Huang 

2008)且平均海平面高度在上世紀漲幅約  1～2 

mm/year (Church et al. 2001)。 

熱帶海洋吸收了大量的太陽輻射，形成熱源

儲存在海水中(Levitus et al. 2001; Barnett et al. 

2005; Chen and Tung 2014)，大洋西側的暖流（如：

墨西哥灣流、黑潮）將暖水與熱量傳送至中高緯

度，東側的冷洋流將冷海水往低緯度傳送。整體

而言，海洋環流系統與大氣環流系統會將多餘的

能量，傳至高緯度地區，再透過潛熱與可感熱暖

化大氣，補足因輻射冷卻所損失的能量。黑潮不

斷向北傳送熱量，對於調節西太平洋海域熱平衡

及東亞地區氣候有重要貢獻。根據衛星雷達測量，

顯示春季黑潮海域的暖海水會增加對流降水及積

雲對流的頻率並增加降水量及對流雲頂高度(Xie 

et al. 2002; Small et al. 2008; Xu et al. 2011)及冬季

的「黑潮延伸」(Kuroshio Extension) (Tokinaga et 

al. 2009)。 

溫和劉(2006)提到臺灣東方海域黑潮流量的

低頻變化會直接影響黑潮流域的海-氣熱交換，利

用黑潮流量的差異、西北太平洋之重力位高度及

淨熱通量分析，發現當黑潮冬季流量增強時，海

洋淨熱量為負值（失去更多熱能），對大氣而言是

顯著熱源，根據靜力平衡方程，西北太平洋低對

流層重力位高度距平呈現負值（低壓距平）。此外，

黑潮流域海表面溫度變化也被視為是區域短期氣

候變化的重要指標之一，張等(2007)利用春季黑

潮海溫之變異與中國地區夏季降雨之分佈作分

http://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S0921818110000986#bib18
http://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S0921818110000986#bib18
http://journals.ametsoc.org/doi/full/10.1175/2008JPO3885.1
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析，發現當春季黑潮流域海溫偏高時，長江以南

降雨量相對較多，長江以北降雨量則較少。反之，

春季黑潮流域之海溫偏低時，長江以南降雨量增

加，以北降雨量則減少。 

近幾年，全球暖化已成為國際矚目的環境議

題，了解全球暖化如何影響全球氣候（包含大氣

和海洋系統）更是近幾年學界研究焦點。本文將

利用海洋環流模式探討全球暖化對黑潮流域影

響，以及對區域氣候之可能衝擊。由於海洋上的

觀測較為困難且資料不易取得，儘管現有大氣與

海洋再分析資料，然其解析度偏低，仍不易呈現

黑潮變化之詳細特徵。此外，目前氣候模式中海

洋模式所使用解析度多數仍然偏低(1°×1°)，無法

解黑潮結構（流輻、流速、流量等），故本研究擬

利用美國 Los Alamos 國家實驗室所發展之 POP 

(Parallel Ocean Program)海洋模式，模擬黑潮現況

及暖化後的變化，並探討暖化後黑潮變化對區域

氣候之可能影響。第二節介紹研究所需的資料來

源及實驗設計，第三節分析黑潮模擬結果及全球

暖化後黑潮流域的變化，第四節總結本研究的主

要發現。 

二、資料來源與實驗設計 

本研究所使用的 POP (Parallel Ocean Program)

海洋模式，水平解析度為 0.25°×0.25°，垂直方向

共分為 33 層，自海平面(0m)至海面下 5500 公尺

（非等間距）。每層深度分別為 0, 10, 20, 30, 50, 

75, 100, 125, 150, 200, 250, 300, 400, 500, 600, 700, 

800, 900, 1000, 1100, 1200, 1300, 1400, 1500, 1750, 

2000, 2500, 3000, 3500, 4000, 4500, 5000, 5500 公

尺。 

POP 海洋模式為原始方程模式，包含動量方

程、連續方程、靜力方程、狀態方程及傳送方程

等，主要是建立在早期 Bryan-Cox model 基礎上，

逐漸發展成為全球海洋環流模式(Semtner 1986; 

Pacanowski 1981; Griffies 2001)。模擬範圍涵蓋全

球，東西邊界為循環設定，南北極區為封閉設定，

模式網格配置為 B-grid，並加上真實海底地形。

本研究所需全球網格數為(1440 × 720 × 33)（經度

向×緯度向×垂直向），模式所需的初始場資料為

海水溫度及鹽度，並加入太陽輻射通量及大氣風

應力來驅動整個全球海洋環流，各以模式時間每

隔 12 小時來驅動海洋環流。其中，初始場資料海

溫及鹽度部份取平均氣候值，驅動設定之資料取

用月平均值，方可完整呈現海洋環流之季節變化，

模擬時間間隔(time step)設定為 8 分鐘，每一組實

驗模擬時間為十五年，模擬結果之動能在第 5 年

後開始穩定，本文採取後 10 年資料作分析。 

本研究模式設計共有兩組實驗，第一組實驗

為現況氣候黑潮模擬，第二組實驗為氣候變遷下

黑潮模擬（模式驅動資料採用大氣與海洋皆暖化

條件），實驗設計說明如下（實驗架構如圖 1）：  

(一) 現況氣候黑潮實驗： 

實驗一(Exp1)：利用 IPCC AR4 中模式輸出

海溫和鹽度(1950～1999)之平均氣候值資料當初

始場，再將摸式輸出風場、輻射及熱通量的結果

(1950～1999)之月平均資料來驅動 POP 海洋模

式，此實驗可稱之為【現況氣候黑潮實驗】(Current 

Climate Kuroshio Experiment)。 

(二) 暖化氣候黑潮實驗： 

實驗二(Exp2)：利用 IPCC AR4 中模式模擬

輸出 SRES A2 暖化情境下海溫和鹽度結果(2090

～2099)之平均氣候值資料為實驗初始場及模式
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暖化後風場、輻射和熱通量的結果(2090～2099)

之月平均資料來驅動 POP 海洋模式，可稱之為

【暖化氣候黑潮實驗】(Warming Climate Kuroshio 

Experiment)。本文主要探討黑潮在現況氣候實驗

與暖化氣候實驗之差異(Exp2-Exp1)，以及此差異

對區域氣候氣候之影響。 

IPCC 第四次評估報告中，模式因氣候變遷之

暖化程度設定分為 A1、A2、B1 及 B2 情境，暖

化程度又因人口成長、國內毛額所得、能源及土

地利用的改變、資源再利用及科技發展使各情境

有所不同，本研究選用暖化較為顯著之 A2 情境。

在眾模式輸出中，考慮擁有 SRES A2 情境及模式

之間物理場及解析度之關係等，本研究選取 6 組

模式輸出資料之系集平均作為暖化後之初始場來

驅動 POP 海洋模式，所使用之模式名稱和執行機

構如表 1 所示。 

三、模擬結果分析 

(一) 現況氣候黑潮模擬結果 

圖 2 為 IPCC-AR4 六組氣候模式系集平均模

擬西北太平洋地區表面洋流年平均氣候場（左圖）

與本文利用 POP 海洋模式現況氣候實驗模擬結

果（右圖）之比較。圖中顯示，兩者對黑潮空間

分佈掌握大致相同，如：臺灣海峽水流由南往北

傳送、臺灣東岸黑潮海水往北傳送至東北方，因

受海底地形影響流向轉往東北方之現象等。但若

從細節來看，POP 海洋模式模擬之黑潮流速（約

80～120cm/s）和流幅（約 200km）較為接近觀測

實況；反之，IPCC AR4 模式模擬結果有流速偏弱

（約 70～100cm/s）和流幅偏寬（約 400km）之情

形。造成上述差異主要原因是 IPCC AR4 海洋模

式解析度偏低（約 100km），無法解析這類流速強、

流幅窄的西方加強流現象。 

 

圖 1 海洋模式實驗設計之結構圖。 
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圖 3 進一步比較兩組模擬結果在黑潮流域

(22.5°N)之垂直結構差異，雖然兩組模擬之垂直分

佈大致相同，皆呈現流速強度由海表面向下迅速

遞減特徵，但在黑潮核心區流速強度部份則有顯

著差距，如：IPCC-AR4 模式模擬（圖 3a、b）在

北緯 22.5 度之東西向、南北向分量最大海水流速

強度分別約為 50cm/s 及 80cm/s，POP 模式模擬

（圖 3c、d）則相對增強 20%左右，約為 70cm/s

及 90cm/s。此外，POP 模式模擬黑潮流幅（海水

表層環流流速達 20cm/s 以上寬度）相對較窄，東

西向寬度約為 1.1 個經度（108 公里），南北向寬

度約為 1.8 經度（178.2 公里），黑潮垂直範圍可

延伸至海表面下 1000 公尺深，與 Jan et al. (2015)

於 2012/9～2014/9 期間利用 KTV1 (Observations 

of the Kuroshio Transports and their Variability)測線

的 9 個航次探測資料相近，他們量測黑潮海水流

速最大流速強度約 70～140 cm/sec，黑潮表層環

流寬度（海水表層環流流速達 20 cm/sec 以上）約

85～135 公里及 Yang et al. (2015)於 2011/9～

2015/6 期間在 KTV2 (22.75°N)及 KTV3 (22°N)斷 

表 1  本文所使用之六個 IPCC AR4 模式簡介。 

Model name  Modeling Center (or Group) 

GISS_ER NASA 

GFDL_CCM2.0 

JP_CCSR3.2M 

MPI_ECHAM5 

NCAR_CCSM3 

UKMO_HadGEM1 

Goddard Institute for Space Studies,ModelE20/Russell 

NOAA Geophysical Fluid Dynamics Laboratory 

CCSR/NIES/FRCGC,MIROC Model V3.2  

Max Planck Institute for Meteorology, Germany,  

NCAR Community Climate System Model, CCSM 3.0  

NCAR Parallel Climate Mode 

 

 

圖 2 左為六個 IPCC AR4 模式輸出海水流速之系集平均（1991～2000 年）。右為第一組實驗(Exp1)模擬黑潮表層

海水流速。流速方向（箭頭），流速強度（色階），單位 cm/sec。 
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 (c) (d) 

 

圖 3 圖上為六組 IPCC-AR4 模式輸出與圖下 POP 海洋模式模擬臺灣東方（北緯 22.5 度）黑潮海水流速年平均之

垂直結構分佈圖。(a)、(c)東西向分量，(b)、(d)南北向分量，黑色區塊為地形，流速強度（色階），單位 cm/sec。 
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面處，量測黑潮海水流速最大流速強度約～120 

cm/sec。整體而言，由於採用較高水平解析度

(0.25° × 0.25°)因素，POP 模式模擬黑潮之結構特

徵（流速、流幅、垂直範圍等）都遠比 IPCC AR4

氣候模式模擬結果更為接近觀測，因此接下來我

們將利用 POP 模式模擬暖化情境下黑潮流域之

變化，並據此進一步分析全球暖化下，黑潮流域

潛熱和可感通量改變對西北太平洋區域氣候之可

能影響。 

(二) 暖化氣候和現況氣候黑潮模擬結果差異

(Exp2-Exp1) 

圖 4 顯示暖化氣候下北赤道洋流及黑潮海水

流速整體為增強趨勢。如：日本東岸增加幅度約

為 15cm/sec 及臺灣與菲律賓間增加幅度約為

10cm/s。若進一步瞭解黑潮垂直結構之季節差異

（圖 5），我們發現臺灣東岸海下 200 公尺以上東

向、北向流速分量都有增強訊號存在，增強幅度

約為 8cm/sec，且以冬、夏兩季大於春、秋兩季；

春及秋季海表面下 200 公尺至 400 公尺海水流速

則有減弱趨勢，減弱幅度約為 2 cm/s。圖 6 顯示，

暖化下黑潮流域之海表面高度整體為上升趨勢，

最強水平梯度出現於琉球和日本東方海面，上升

高度約 20 cm，和黑潮流域流速增強趨勢相當一

致。 

為瞭解黑潮對西北太平洋海域熱平衡及東亞

地區氣候之影響，我們將進一步分析上述黑潮變

化所造成的表面熱通量改變。表面熱通量包含可

感熱通量 (sensible heat flux, SHF)及潛熱通量

(latent heat flux, LHF) 兩部分，利用 Monin-

Obukhov 相似理論可將可感熱通量和潛熱通量表

示成下列整體參數化公式： 

)(SHF seaairhpaa TTVCC    (1) 

)(LHF airsateea qqVCL    (2) 

其中：ρa為空氣密度，單位 kgm–3，Cpa為空

氣定壓比熱係數（單位 Jkg –1 K–1），Le為水氣潛熱

係數（單位 Jkg –1 K–1），Ch、Ce可感熱及潛熱傳輸

係數（單位 Jkg –1 K–1），V 為表面風速，Tair 為空

氣溫度，Tsea為海表面溫度，qair為比溼，qsat為飽

和比溼。 

氣候變遷下海表面可感熱通量距平（Exp2-

Exp1，圖 7）顯示，黑潮主軸流域整體呈現負值

（海洋散失熱能給大氣）；其中冬季日本東方海域

海水散失熱能顯著，散失熱通量最大可達 30 

W/m2。反之，在中高緯度地區因大氣暖化程度高

於海洋，因此熱通量距平呈現正值（海洋吸收熱

能），最大熱通量可達 40 W/m2。表面潛熱通量距

平（圖 8）與可感熱通量呈現類似訊息，如：日本

東方海域散失熱量較其他區域多，特別在冬季平

均散失熱量幅度可達 20 W/m2，北緯 35 度以南之

副熱帶區域海水呈現正值，海水平均吸收熱通量

幅度約為 10 W/m2。 

進一步將黑潮流域分成三區塊進行熱通量收

支分析。圖 9 顯示 JPU 區域(35～42°N)和 JPL 區

域(30～35°N)以及 TE 區域(18～30°N)範圍，我們

在這些區域分別計算每一區塊在全球暖化下因黑

潮改變所產生之海表面熱通量變化。本文黑潮海

域選取為海水流速大於 20cm/sec 之範圍(Hwang 

1996; Jan et al. 2015)，故此處將每一區塊海水流

速大於 20cm/s 之表面可感熱及潛熱通量視為黑

潮貢獻，並分別平均計算之。表 2 顯示各區表面

熱通量變化情形，在 JPU 區域黑潮變化所引發熱

通量距平為負貢獻（海洋散失熱能），其中以冬季

海洋散失熱能幅度較為顯著，表面可感熱及潛熱

通量兩者合計共散失熱通量高達 50 W/m2，若將

此加熱率換算成對流潛熱加熱(1 mm/day = 28.8  
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圖 4 氣候變遷下(Exp2-Exp1)黑潮海水流速四季分佈圖。流速方向（箭頭），流速強度（色階），單位 cm/sec。 

 (a) (b) 

   

圖 5 氣候變遷下(Exp2-Exp1)台灣東方（北緯 22.5 度）黑潮海水流速四季變化之垂直結構分佈圖。(a)為東西向分

量，(b)為南北向分量。黑色區塊為地形，流速強度（色階），單位 cm/sec。 
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圖 6 氣候變遷下(Exp2-Exp1)黑潮海表面高度之四季分佈圖。單位 cm。 

 

 

圖 7 氣候變遷下(Exp2-Exp1)黑潮表面可感熱通量四季變化分佈圖。向下為正，通量強度（色階），單位 W/m2。 
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圖 8 氣候變遷下(Exp2-Exp1)黑潮表面潛熱通量四季變化分佈圖。向下為正，通量強度（色階），單位 W/m2。 

 

 
圖 9 計算表面熱通量之選取範圍包含日本東方海面之 JPU 區域(35～42°N)和 JPL 區域(30～35°N)及臺灣東岸海

面之 TE 區域(18～30°N)。海水流速強度（色階）大於 20cm/sec，單位 cm/sec。 
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W/m2)，相當於提供大氣 1.73 mm/day 額外降雨強

度。其次為春季表面熱通量散失熱能約 25 W/m2。

JPL 區及 TE 區之黑潮流域在春、夏季為負貢獻

（海洋散失熱能），平均春季海洋散失熱能約 13.8 

W/m2、夏季海洋散失熱能約 24.6 W/m2。反之，

秋和冬季黑潮流域為正貢獻（海洋吸收熱能），平

均秋季海洋吸收熱能約 1.15 W/m2、冬季海洋吸收

熱能約 27.05 W/m2，可為該區域稍為減緩大氣暖

化程度 。 

四、結論與討論 

本研究使用美國 Los Alamos 國家實驗室所

發展之 Parallel Ocean Program (POP)全球海洋環

流模式，探討黑潮流域現況及未來暖化後之趨勢，

並設定全球海洋環流模式模擬。模擬結果顯示，

在氣候暖化下(Exp2-Exp1)黑潮流速有增強的趨

勢，表層流速平均增強幅度約 10～20 cm/sec，黑

潮海域海表面高度平均上升約 15cm 與 Church et 

al. (2001)觀測來推估未來平均海平面高度漲幅相

近。從海洋熱通量觀點看，由於黑潮源自北赤道

洋流海水，長年受太陽照射，使黑潮海水溫度較

四周海水溫度高，而黑潮之暖海水會不斷地向四

周冷海水及上方大氣傳送熱量，故表面熱通量在

黑潮主軸流域呈現負值（海洋散失熱量）。而風速

及大氣溫度與海水表面溫度之間的溫差(Tair – Tsea)

及飽和比濕與大氣比濕之間的差異(qsat – qair)是影

響海氣熱通量之重要因素(Konda et al. 1996, Lin 

2007)。 

黑潮對未來區域氣候之影響，在中緯度 40°N 

地區之冬季最為顯著，中緯度地區西風帶風速強

（圖 10）且此區大氣溫度與海水表面溫度(Tair – 

Tsea)之間的溫差大(Konda et al., 1996)及大氣比濕

與海水表面飽和比濕之間的差異大（見圖 11）呈

現負值，使得表面可感熱及潛熱通量能量交換更

有效率，造成中緯度地區表面可感熱通量及潛熱

通量都顯示負值（海洋散失熱量，大氣吸收熱量），

如：JPU 區之黑潮海域表面熱通量散失通量約為

50 W/m2，相當於提供大氣額外 1.73 mm/day 降雨

強度。中低緯度 JPL 區及 TE 區之黑潮流域在春、

夏季為負貢獻（海洋散失熱能），平均春季海洋散 

表 2 各區域黑潮海域表面熱通量變化之情形。春(MAM)、夏(JJA)、秋(SON)、冬(DJF)四季，表面熱通量包含可

感熱通量(SHF)及潛熱通量(LHF)。（加號為海洋吸收熱能），單位 W/m2。 

            季節 

選取範圍 

MAM JJA SON DJF 

日本東北方 JPU 

(35~42°N) 

SHF –18 –0.2 –3.3 –30.3 

LHF –6.8 –1.5 –4.3 –20.0 

日本東南方 JPL 

(30~35°N) 

SHF –5.5 –2.2 –2.2 +24.6 

LHF –8.3 –21.6 +2.4 +21.2 

台灣東方流域 TE 

(18~30°N) 

SHF –1.4 –5.0 –2.3 +3.2 

LHF –12.4 –20.4 +4.4 +5.1 
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(a)  

(b)  

(c)  

圖 10 六組 IPCC-AR4 模式資料輸出之西北太平洋海表面風速四季變化分佈圖。(a) 1950～1999 之平均氣候值、(b) 

2090～2099 之平均氣候值及(c)氣候變遷下（2090～209 減 1950～1999）之距平。風速方向（箭頭），風速

強度（色階），單位 m/sec。 
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失熱能約 13.8 W/m2、夏季海洋散失熱能約 24.6 

W/m2。反之，冬季 30°N 附近地區有西風顯著減

弱趨勢（出現東風距平）且此區氣候變遷下飽和

比濕與大氣比濕之間的差異(qsat – qair)呈現正值

(見圖 11)，使得黑潮流域為正貢獻（海洋吸收熱

能），冬季海洋吸收熱能約 27.05 W/m2，可為該區

域稍減緩大氣暖化程度。 

目前觀測研究顯示，風驅動對氣候有相當程

度的影響(Luyten et al. 1983; Saenko 2009)。黑潮

屬表層環流洋流，大氣環流改變可能為影響黑潮

洋流的因素之一(Clarke and Lebedev 1997; Risien 

and Chelton 2008)。我們發現冬季風速差異訊號最

強（圖 10c），如：西北太平洋赤道低緯度區東風

有些微增強趨勢，30°N 地區有西風顯著減弱趨勢

（出現東風距平），40°N 地區則有西風顯著增強

趨勢，顯示冬季噴流(Jet Stream)在暖化情境下有

北偏趨勢，而西北太平洋低緯度地區與中緯度地

區之間的反氣旋環流有增強趨勢，使太平洋西邊

界之黑潮海流流速也連受影響而增強。Lee et al. 

(2013)也提及 CMIP3 和 CMIP5 模式資料分析顯

示，風速的改變連帶影響副熱帶（極地）的海洋

環流，透過反氣旋（氣旋）風力偏差加強這些環

流及影響海洋經向的熱輸送。 

本研究是純海洋模式模擬之結果，雖然黑潮

屬於表層海洋環流，並非海氣交互作用產物，純

海洋模式模擬應該相當程度能反應出氣候變遷下

黑潮之改變，但在計算黑潮海域之熱通量（可感

熱和潛熱通量）時，允許大氣和海洋動態同步變

化可能更為接近真實世界，此部份需要和耦合大

氣海洋模式結果進行比較，也是我們未來的工作

方向。 

 

圖 11 西北太平洋飽和比濕與大氣比濕間之差異(qsat – qair)之四季變化分佈圖，為六組 IPCC-AR4 模式資料輸出之

氣候變遷下（2090～209 減 1950～1999）距平。差異強度（色階），單位 kg/kg。 
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ABSTRACT 

The Kuroshio is among the strongest surface ocean currents on earth that involves the charac -teristics of 

a warm current and huge volume transport. The Kuroshio is known to transport warm water from the tropical 

ocean to the mid-latitudes whereas it plays an important role in balancing the heat of the North Pacific as well 

as in modulating the climate of East Asia. In this study, a high resolution ocean general circulation model is 

employed to examine the Kuroshio’s response to anthropogenic warming under the SRES-A2 scenario. Our 

study shows that, as a result of atmospheric warming, the North Equatorial Current and the Kuroshio are both 

enhanced by as much as 10~20 cm/sec, accompanied by a rise of sea surface high of about 15 cm to the east of 

Kuroshio. Sensible heat flux (SHF) and Latent heat flux (LHF) show that oceanic heat loss over the northeastern 

part of Japan (35~42°N) is greater than the other regions. Particularly, the oceanic heat loss in winter is about 

50 W/m2, providing extra local heating for atmosphere. Over the southeastern Japan (30~35°N) and eastern 

Taiwan (18~30°N) regions, oceanic heat loss in spring and summer is about 18.3 W/m2 and 24.6 W/m2, 

respectively. Conversely, Kuroshio absorbs heat in autumn (about 1.15 W/m2) and in winter (about 27.05 

W/m2), which may partially offset the atmospheric warming trends in these regions. 

Key Words: Kuroshio, Climate Changes, Numerical Simulation 
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