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摘要    极地气候变化研究, 特别是极地在气候变化中作用的研究, 现在已经成为国际重要的研

究领域, 是 2007~2008 年开展的“国际气候年”的核心研究问题. 针对以前研究中北半球平流层极

涡崩溃时间的分歧, 首先确定了北半球平流层极涡在春季的崩溃时间, 并分析了在平流层极涡崩

溃过程中的环流演变和波动活动特征. 分析表明北半球平流层极涡的平均崩溃时间为 4 月 10 日

左右, 极涡崩溃时间的年际变化比较大, 最早和最晚的崩溃时间跨度达到两个月. 长期趋势表明

20 世纪 90 年代以来极涡持续时间增长. 对极涡崩溃异常早年和异常晚年的合成分析显示极涡崩

溃过程在早晚年有不同的特征. 极涡崩溃早年, 平流层极涡在 3月中旬只有一次快速的衰减过程, 
这次过程主要与对流层上传的行星尺度波动异常有关; 而极涡崩溃异常晚年一般有两次衰减过

程, 第一次衰减为一次快速过程, 对应有异常的波动活动, 和平流层的爆发性增温有关. 第二次

过程则是一次慢过程, 此次过程不伴随异常的波动活动, 主要是非绝热过程起作用. 进一步对极

涡崩溃异常早晚年大气低层环流异常的研究表明, 极涡崩溃早晚年低层温度场和位势高度场的

异常上有明显不同, 这表明平流层极涡的崩溃伴随有上下层的动力耦合过程.  

关键词    平流层极涡  波流相互作用  非绝热加热  崩溃过程  平流层对流层相互作用 

北半球平流层环流有明显的季节转化, 冬半年

极区为强大的极涡所控制, 夏半年极区则为绕极反

气旋环流, 这种冬夏间的季节转换是平流层大气环

流的一个基本特征. 北半球中高纬度的气候特征、水

循环、植物生长和生态系统的生产力等都受季节转换

早晚的影响 [1,2]并且这种季节转化的时间和海冰、平

流层臭氧、云量以及气温有密切的关系 [3~5]. 研究表

明平流层大气环流从冬到夏的季节转换早于对流  
层 [6~10], 平流层在季节转换过程中的环流异常可能影

响到随后对流层环流, 影响地面天气和气候事件以

及东亚大气环流等 [11].  
对于平流层极涡崩溃过程中的波流相互作用以

及此过程中平流层和对流层的相互作用, 目前还有

不少存在争议的问题. Waugh等 [12,13]研究了极涡持续

时间的长期变化和年际变化. 他们的研究认为极涡

崩溃早年极涡结构会持续较长时间, 而极涡崩溃晚

年极涡衰减很快. 而Black等 [14]则认为极涡崩溃早年

极涡崩溃速度比较快, 极涡崩溃晚年则是一个缓慢

过程. Waugh等 [13]进行合成分析时所选的异常早年则

大多被Labitzke等 [15]归类为晚年. 因此具体的极涡崩

溃时间和崩溃特征等还存在较大分歧, 需要进一步

的分析.  
传统研究认为平流层的动力、热力过程和化学成

分受到对流层的强烈影响, 而最近研究也表明, 平流

层存在着异常信号的向下传播, 这种下传在简单的

动力学模式 [16]、全球大气环流模式 [17]和观测资料
[18,19]中都得到证实, 分析还表明大尺度环状模态北

极涛动(AO, 或者也称作NAM)信号存在从平流层向
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对流层, 甚至地面的传播 [20~22]. 也有研究表明平流

层位势涡度(PV)异常可以诱发对流层位势涡度的异

常 [23,24], 从而对对流层天气气候系统产生重要的影

响. 以上的研究主要集中在北半球冬季, 春季平流层

极涡崩溃过程与冬季的波流相互作用过程有所不同, 
冬季平流层行星尺度波动过程非常明显, 极涡的异

常事件都与行星波活动密不可分; 而极涡崩溃过程

中平流层的非绝热过程也起到重要的作用, 研究在

极涡崩溃过程中行星尺度波动和非绝热过程的相对

重要性, 对于了解极涡崩溃的物理过程有着重要的

作用. 因此本文将首先讨论极涡崩溃时间的确定, 其
次讨论极涡的崩溃过程. 文章将重点讨论极涡崩溃

早晚年大气环流以及波动活动的差别, 最后讨论极

涡崩溃过程中平流层和对流层的相互作用问题.  

1  资料和方法 
研究使用的数据来自欧洲中期数值预报中心

(ECMWF)逐日的再分析数据集(ERA-40) 风场、位势

高度场和温度场等 [25]. 本套数据起止时间为 1957 年

9 月至 2002 年 8 月, 数据水平分辨率为 2.5°×2.5°, 垂
直方向 23 层, 最高到 1 hPa(大约 50 km, 平流层高

层).  
国际上关于平流层极涡的崩溃时间的确定, 目

前主要有两种方法, 第一种是Nash等 [26]提出应用位

涡来判断极涡崩溃的时间, 他们定义 450 K等熵面上

极涡边界为最大的位涡梯度的位置, 并以极涡边界

的平均风速减小到小于15.2 m·s−1作为极涡崩溃的时

间. Waugh等 [12,13]曾利用此定义分别研究了极涡持续

时间的长期变化和年际变化. 另外一种是利用平流

层极夜急流核心区的纬向风速来判定, Black等 [14]和

Labitzke等 [15]分别应用逐日的美国国家环境预报中

心(NCEP)再分析资料和Freie Universtaet Berlin (FUB)
再分析的探空资料, 分析了长时间序列的平流层春

季最后一次增暖和极涡崩溃的时间. 由于第一种方

法确定的极涡崩溃时 , 极区还维持比较强的西风

(15.2 m·s−1), 因此并不是极涡彻底崩溃转化为夏季

环流的时间; 同时由于平流层纬向风的大小会影响

向上传播的波动, 进而影响平流层和对流层的动力

耦合过程. 因此选择平流层中层极夜急流区的纬向

风速作为判断极涡崩溃和建立的标准显得更为合理. 
本文以急流核区东风最后一次取代西风并长期维持

直到当年秋季作为极涡崩溃的标志, 反之以西风代

替东风并长期维持直到来年春季作为极涡建立的标

志. 与Black等 [14]和Labitzke等 [15]略有不同的是, 本
研究选取的位置为(10 hPa, 65°N), 这个位置处于平

流层中层 , 是急流核心区 , 与Black等 [14]选取的   
(50 hPa, 70°N)相比较, 这个位置更加接近气候平均

的急流中心区域.  
45 a平均的极涡崩溃时间为 4 月 10 日, 45 年标准

差为 16.91 d, 最早最晚的时间差达到 2 个月, 表明极

涡崩溃时间有强烈的年际变化. 与之相比较, 极涡建

立的平均时间为 8 月 25 日, 标准差为 3.1 d, 因此与

极涡崩溃相互比较, 极涡建立时间的年际变化小. 本
文得到的结果和Black等 [14]的年际变化比较一致, 但
是平均时间晚 6 d, 这一方面可能是因为所选的数据

集不同, 另一方可能与所选的位置不同有关.  

2  极涡崩溃过程 
平流层极涡崩溃过程伴随着极区温度的增加 , 

南北位势高度差的翻转和极区东风的建立. 图 1 是对

45 a 极涡崩溃过程进行的合成分析, 其中横坐标 0 点

表示极涡崩溃当天, 正负坐标值分别表示极涡崩溃

后和崩溃前的天数. 图 1(a)表示 65°N 的平均纬向风

速, 阴影表示纬向风速的时间变率. 在极涡崩溃前, 
平流层极夜急流区为西风维持; 在前 40 d 的时候, 平
流层高层维持强的西风, 风速大于 30 m·s−1, 此后风

速逐渐减弱, 到前 20 d 左右的时候, 西风约为 20 
m·s−1, 从崩溃前 10 d 到崩溃后 10 d, 风速迅速从>10 
m·s−1 降低到<−10 m·s−1, 随后东风维持, 极涡已经

转化为夏季形态. 阴影所表示的纬向风场的时间变

率也清楚地揭示, 在 0 天前后有强的风速衰减, 最大

的减速出现在 10 hPa, 减速率超过每天 2 m·s−1; 同
时此减速中心有从高层向低层传播的趋势, 这可能

与春季平流层最后一次增暖过程中波动活动的减速

作用有关. 在整个风场的转向过程中平流层主要维

持减速, 其中可见周期为 10 d 左右的振荡, 这可能是

前期波动活动的作用.  
极涡的崩溃过程在温度场和南北的位势高度差

上也有反映. 图 1(b)表示极区平均的(70°~90°N)温度

演变(曲线)和温度时间变率(阴影), 图 1(c)表示极夜

急流以北(70°N)和以南(60°N)的位势高度差及其此位

势高度差的变化率(阴影), 极涡崩溃过程中温度逐渐

增加, 较强的温度增加率出现在极涡崩溃之前, 在极

涡崩溃以后, 有短期的温度降低过程, 此降温过程表 
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图 1  对 1958~2002 年逐日资料进行的北半球平流层极涡

崩溃前后环流场的合成分析 
曲线分别表示(a)北纬 65°N 纬向平均风场、(b)极区(70°N 至 90°N)平均

温度和(c)极涡内外(70°N减去 60°N)位势高度差, 图中阴影分别表示各

自的时间变率, 横坐标 0 点表示极涡崩溃的当天, 横坐标正负分别表

示极涡崩溃后和极涡崩溃前的天数, 垂直坐标为高度, 单位: hPa. 图 
中单位: (a) m·s−1, (b) K, (c) gpm 

 
现为从平流层高层向低下层的传播, 与之对应极区

东风亦稍微减小, 这是极涡在崩溃之后向辐射平衡

状态的短期恢复过程. 极涡崩溃过程中位势高度差

也由此前的负值转化为正值, 强的增加率出现在极

涡崩溃之前和附近. 图 1(a)中周期 10 d 左右的波动过

程在图 1(b)和(c)中都有一定的反映. 
为了表示在极涡崩溃过程中的波动活动特征 , 

计算了三维球面坐标中准地转近似下的 E-P 通量. 在
三维球面坐标下, 平均流的演变遵循以下欧拉平均

方程:  

 1
0( cos )tu f v X aρ φ∗ −− − = ∇ ⋅F . (1) 

采用和Hu等 [27]类似的方法, 对此式在中高纬度

平流层纬度－高度截面上进行积分, 所选的范围为

50~5 hPa, 50°~90°N, 得到 

 *
0 0cos cosnet

M a f v F a X
t

ρ φ ρ φ∂〈 〉
− 〈 〉 = + 〈 〉

∂
, (2) 

式中 

 2

1

 90�

 50�
( ) ( ) cos d d

Z

Z
a zφ φ〈 ⋅⋅ ⋅ 〉 = ⋅⋅ ⋅∫ ∫ , (3) 

 net 5 hPa 50 hPa 90 N 50 NF F F F F° °= − + −  

 5 hPa 50 hPa 50 NF F F °= − − , (4) 

其中 Fnet 为此平流层区域 E-P 通量的净通量值 , 

0 cos ( cos )M a u aρ φ φ= +Ω , 表示角动量, X 表示摩

擦等过程的作用力项. *v 为剩余环流的水平分量, f
表示地转参数, φ, a 和ρ0 分别表示纬度、地球半径和

空气密度. 之所以要选择这个区域计算 E-P 通量的净

通量, 是因为这个区域包含了极夜急流中心所在区

域, 同时这个区域也是平流层上传波动活动的主要

区域. 其中 

 
 90 N 2

50 hPa 0 0 50 N
(50 hPa) cos / dzF a f vρ φ θ θ φ

°

°
′ ′= ∫ , (5) 

 
 90 N 2

5 hPa 0 0z 50 N
(5 hPa) cos / dF a f vρ φ θ θ φ

°

°
′ ′= ∫ , (6) 

 2

1

 
50 N 0 

( ) cos d
Z

Z
F z a u v zρ φ° ′ ′= −∫  (7) 

分别表示 E-P 通量通过 50 hPa(Z1), 5 hPa(Z2)和 50ºN
的涡动通量. 式中 u′ , v′ , θ ′分别表示纬向风速、径

向风速和位温的纬向偏差, 0zθ 表示位温的垂直梯度.  

因此根据(2)式, 当波动作用使行星波发生辐合, 
即 Fnet<0 时, 将产生纬向基本气流的减速和角动量的

减小, 反之, 行星波辐散使 Fnet >0, 将引起纬向基本

气流的加速.  
图 2 表示 45 a 合成的极涡崩溃过程中极地平流

层的波动活动特征, 横坐标表示时间, 其中正负值分

别表示崩溃后和崩溃前的天数, 图中表明极涡崩溃

前波动活动保持较高的水平, 净通量值(图 2(a))在极

涡崩溃时(0 天左右)有负的最大值, 表示有强的波动

活动辐合, 根据公式(2), 这种强的波动活动辐合会对

西风起到减速作用, 在此之后波动活动迅速减弱. 极
涡崩溃前几天, 平流层高层(图 2(c))向上和中纬度的

波动输送(图 2(d))都有所减弱, 最明显的变化是从对 
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图 2  对 1958~2002 年逐日资料合成的北半球平流层极涡崩溃前后波动活动特征 

(a) 平流层中高纬度净的 E-P 通量 Fnet; (b) 平流层中低层 50 hPa 向上的 E-P 通量 F50 hPa; (c) 平流层高层 5 hPa 向上的 E-P 通量 F5 hPa;  
(d) 50°N 向北的 E-P 通量 F50°N. 横坐标 0 点表示极涡崩溃的当天, 正负分别表示极涡崩溃后和极涡崩溃前. E-P 通量单位为 kg m·s−2 

 
流层高层和平流层低层向上的波动输送有了很大的

增强(图 2(b)), 表明在极涡崩溃的时候, 从对流层高

层和平流层低层向上的波动输送起到了比较重要的

作用. 这种向上的输送是平流层西风急流减速的主

要原因.  

3  极涡崩溃早晚年的大气环流差别 
图 3表示 45 a极涡崩溃日期的时间序列, 纵坐标

表示平流层极涡崩溃的日期. 图中实线表示每年极

涡崩溃的日期, 虚线表示 45 a 的线性趋势. 显然极涡

崩溃日期存在很大的年际变化, 如前所述平流层极  

 
图 3  1958~2002 年极涡崩溃日期 
实线表示崩溃日期, 虚线表示线性趋势 

涡的崩溃时间在 3~5 月之间变化, 跨度达到 2 个月. 
极涡崩溃时间也有着长期的变化趋势, 崩溃时间逐

渐推迟, 使得极涡持续时间增长, 特别是这种推迟趋

势在 20 世纪 90 年代中后期更为明显, 这证实了以前

的研究结果 [15,28], 极涡的持续时间变长可能与行星

波活动的减弱、较少平流层爆发性增温事件的发生以

及平流层臭氧减少等有关 [15,27,29]. 图 3 还表明在年际

变化和长期线性趋势上叠加有年代际变化, 20 世纪

60 年代末、80 年代末以及 90 年代后期极涡的崩溃时

间偏晚, 而 60 年代初期、70 年代中后期和 90 年代前

期极涡的崩溃时间偏早. 
为了比较极涡崩溃偏早和偏晚年大气环流的差

别, 根据极涡的崩溃时间对大气环流和波动活动进

行了合成分析, 以 45 a 极涡崩溃时间的一个标准差

为阀值, 分别选出 10 个极涡崩溃早年和 10 个极涡崩

溃晚年. 图 4 表示极涡崩溃早年合成的极涡崩溃前后

40 d 65ºN 纬向平均风场(图 4(a))、极区温度场(图 4(b))
和极涡内外位势高度差(图 4(c))的演变. 急流区的风

场在极涡崩溃前后有很强的波动变化. 从−20 d 左右

有很强的减速, 这种强的减速在平流层高层更加显

著, 从而使得平流层高层首先建立东风, 并且这种东

风有从平流层高层向中下层传播的趋势, +5 d 左右平

流层中高层出现东风最大值中心, 最强东风超过了 15 
m·s−1, 此后平流层中高层有一定的西风加速, +8 d  
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图 4  极涡崩溃异常早年极涡崩溃前后环流场的合成分析 
曲线表示(a)北纬 65°N纬向平均风速, (b)极区(70°~90°N)平均温度和(c)
极涡内外(70°N 减去 60°N)的位势高度差. 图中阴影分别表示各自的时

间变率, 横坐标 0 点表示极涡崩溃的当天, 横坐标正负分别表示极  
涡崩溃后和极涡崩溃前的天数, 垂直坐标为高度, 单位为 hPa. 单位: 

(a) m·s−1, (b) K, (c) gpm 

 
开始平流层高层出现了弱的西风, 但平流层中低层

都维持东风环流. 与风场在崩溃过程中的下传相一

致, 在温度场上也可以观察到温度正异常的下传和

温度增加率的向下传播(见图 4(b)); 同时南北的位势

高度差在极涡崩溃过程中也有异常信号的下传(见图

4(c)). 与极涡崩溃后高层的西风恢复相一致, 极区存

在强的降温过程, 由于极涡崩溃后极涡的东风限制

了上传的波动, 此时高层的西风建立应该来自于平

流层上层的非绝热辐射降温作用. 与气候平均态极

涡的崩溃过程(图 1)相比较, 极涡崩溃早年崩溃前西

风急流更强, 崩溃前和崩溃过程中的波动强度更强. 
极涡崩溃前极区温度相对于气候态更低(图 4(b)), 极
涡内外位势高度差更强, 并且极区的增温率也更强. 

图 5 表示了极涡崩溃晚年合成的大气环流特征. 
极涡崩溃晚年平流层急流在极涡崩溃前偏弱, −40 d
时候 10 hPa 的风速大约为 15 m·s−1 (早年为大约 35 
m·s−1), 急流的减速也比较均匀, 0 天左右并没有特

别强的减速过程, 极涡崩溃后没有很快建立强的东

风中心, 5 d 左右时候东风为大约 3 m·s−1 (对应早年

大约 15 m·s−1), 并且在极涡崩溃后没有西风的加速

和西风的恢复. 极区平均温度(图 5(b))和极区内外位

势 高度差(图 5(c))的演变都表明晚年极涡的崩溃过程

演变比较平稳, 没有强的增温过程. 10 hPa位势高度差

在−40 d 时候为−250 gpm 左右(早年为−600 gpm 左右), 

 
图 5  极涡崩溃异常晚年的合成 
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崩溃后位势高度差增加缓慢, +10 d 左右才增加到 100 
gpm 左右(早年+5 d 左右就在 7 hPa 左右形成 200 gpm
的强中心). 相对于早年, 晚年演变比较缓和, “崩溃”
的特征不是很明显. 

图 6 是合成的极涡崩溃早晚年的平流层波动活

动特征, 图 6(a)表示根据公式(4)计算的平流层区域内

的净涡动通量(计算范围 50~5 hPa, 50°~90°N). 极涡

崩溃早晚年平流层波动活动特征差别很大, 偏晚年

极涡崩溃前波动活动非常弱, 在极涡崩溃的前后波

动活动也没有明显的变化, 这在平流层高层向上的

涡动通量(图 6(b))、平流层低层向上的涡动通量(图
6(c))和平流层中纬向高纬的输送(图 6(d))上都有表现. 
而在极涡崩溃早年平流层波动活动非常活跃, 从−20 
d 起平流层净涡动通量开始增加, 净通量在 0 d 左右

有负的最大值, 表明有最强的波动活动作用于西风

急流, 由于净通量辐合, 产生强的减速, 这和图 4 中

的强的东风加速和温度增加相一致, 随后净涡动通

量逐渐减弱, 到+20 d 已经只有微弱的涡动净通量. 
比较净通量的各项可以看出, 0 天左右的最大值主要

来自于平流层低层向上的涡动通量(图 6(b)), 平流层

低层在极涡崩溃前一直有比较强的向上通量, 在 0 天

时候达到最大, 此后迅速减弱. 而平流层高层的涡动

通量主要在极涡崩溃前维持较强的活动, 从−5 d 开

始迅速减弱. 中纬度和高纬度之间的涡动通量也在

极涡崩溃前维持较强的水平, 在极涡崩溃之前达到

最大值, 此后逐渐减弱.  
由于平流层极涡的崩溃过程主要是辐射加热和

波动过程的共同作用, 在极涡崩溃晚年, 波动活动非

常弱, 因此主要的极涡位相转化因子应该来自于辐

射的加热作用, 非绝热加热引起南北的温度梯度和

位势高度差逐渐发生变化, 从而使得纬向东风在极

区建立. 而极涡崩溃早年, 由于强的波动在平流层辐

合, 产生对于平流层西风的减速作用, 特别是从平流

层低层向上传播的波动作用, 使极涡快速崩溃, 在此

之后没有强的恢复, 并长期维持夏季东风环流和暖

的极区.  
图 7 是对极涡崩溃早晚年合成的 10 hPa, 65ºN 的

纬向平均风速和 10 hPa 的极区温度. 在极涡崩溃的

晚年, 平均存在两次西风减弱过程, 第一次发生在一

月中下旬, 这次过程是一次快速的过程, 风速由 40 
m·s−1 左右快速降低到 15 m·s−1 左右; 而第二次是个

缓变过程, 风速从 4 月初大约 15 m·s−1 逐渐减小, 到
5 月初转化为东风. 在两次减弱之间长期维持大约 15 
m·s−1 的西风. 而极涡崩溃早年则只有一次风速减弱

过程, 这次过程是一个快速的过程, 在 3 月以前平流

层一直维持约 35 m·s−1的风速, 从 2 月底风速快速减 
 

 
图 6  极涡崩溃异常早年(实线)和异常晚年(虚线)北半球平流层极涡崩溃前后波动活动特征 

(a) 平流层中高纬度的净 E-P 通量 Fnet; (b) 平流层中低层 50 hPa 向上的涡动通量 F50 hPa; (c)平流层高层 5 hPa 向上的涡动通量 F5 hPa; (d) 50°N 向北

的涡动通量 F50°N. 横坐标 0 点表示极涡崩溃的当天, 横坐标正负分别表示极涡崩溃后和极涡崩溃前. E-P 通量单位为 kg m·s−2 
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图 7  北半球平流层极涡崩溃异常早年(实线)和异常晚年

(虚线)极涡的时间演变特征 
(a) 急流核心区(10 hPa, 65°N)的纬向平均风场; (b) 10 hPa 极区(70°~ 
90ºN)平均温度. 图中横坐标表示时间, 从 1 月 1 日到 5 月 31 日, 风场

单位为 m·s−1, 温度场单位为 K. 两条灰色竖线分别表示极涡崩溃异常 
早年和异常晚年的平均崩溃日期 

 
弱, 在 3 月 18 日左右转变为东风, 3 月下旬平流层东

风达到最大, 此后有一段缓慢的东风减弱过程, 从 4
月底东风又逐渐增强. 

与极涡崩溃过程中的风速变化相对应, 极区的

温度变化也有同样的特征, 在极涡崩溃晚年, 极区的

温度演化也存在两次强的增温过程, 第一次为 1 月的

快速过程, 这次过程极区平均温度从一月初的约 212 
K 快速增加到 2 月初的约 225 K, 此后极区温度逐渐

降低, 3 月初降到 219 K 左右; 第二次是从 3 月初开始

的缓慢的增温过程, 到 5 月初的时候增温到 233 K 左

右. 而极涡崩溃早年只有一次强的增温过程, 在增温

前, 极区温度一直保持 220 K 左右, 从 2 月下旬到 3
月中, 温度快速增加到 233 K 左右, 此后有温度的小

幅度降温, 但一直维持较高的水平.  
由于极涡崩溃晚年有两次风速减弱和两次温度

增加的过程, 因此根据Nash等 [26]的标准, 以 450 K等

熵面上极涡边缘位涡梯度最大位置的平均风速降低

小于 15.2 m·s−1 作为极涡崩溃的时间, Waugh等 [13]将

部分的极涡崩溃晚年的第一次极涡快速减弱看作了

极涡的崩溃时间, 并将这些年作为极涡崩溃早年, 得
到了极涡崩溃早年极涡剩余结构维持较长时间的结

论. 
图 8 是合成的极涡崩溃早晚年平流层波动活动

的演变特征. 极涡崩溃晚年净的涡动通量(图 8(a))在
1 月底有最大值, 此次强的波动过程在净涡动通量的

各个分量上都有反映(图 8(b)~(d)), 涡动通量的最大

值对应极涡的第一次西风减弱和温度增强, 而第二

次西风减弱在波动净通量上并没有反映, 这就表明

第一次极涡减弱是波动增强的作用, 而第二次则是

辐射平衡的结果. 极涡崩溃早年, 波动的活动主要只

有一次增强过程, 这次增强过程与极涡崩溃相一致. 
将平流层低层和平流层高层涡动通量相互比较, 在
极涡崩溃早年, 崩溃过程前平流层低层有向上的涡

动通量的忽然增加, 而高层的涡动通量则在崩溃前

一直保持比较稳定, 极涡崩溃过程中高层通量迅速

减小, 因此向上涡动通量的变化是净通量最大值的

最重要原因.  

4  极涡崩溃过程中平流层和对流层的相互
作用 

Perlwitz等 [30]以及Graf等 [31]研究表明极涡的强

度对于对流层天气气候和遥相关型有重要的作用 , 
Song等 [32]研究认为平流层极涡的西风急流强度会影

响上传的行星波动活动特征. Black等 [14]研究也表明

在极涡崩溃前 20 d左右有北极涛动(AO)正位相大值, 
表明极涡的崩溃伴随着对流层和平流层的相互作用. 
本文分析了平流层极涡崩溃偏早和偏晚年相应的对

流层大气环流的变化. 图 9 表示平流层极涡崩溃异常

早年和异常晚年低层大气的差异. 在 2 月 1000 hPa位
势高度差值图中(图 9(a)), 异常早晚年最大差别位于

北大西洋和欧洲, 北大西洋晚年相对于早年有位势

高度正异常, 而在欧洲北部则为负异常最大值. 温度

场(图 9(b))上亚欧大陆中高纬度极涡崩溃偏晚年 2 月

温度异常偏高, 另外在两大洋中纬度中部也有异常

正温度的区域. 这表明 2 月极涡崩溃早晚年平流层极

涡强度差异所引起的低层环流异常主要集中在大西

洋欧洲部分, 主要和亚苏尔高压以及冰岛低压的位

置移动有关. Perlwitz等 [30]以及Graf等 [31]研究表明, 
极涡的强弱会影响到北大西洋地区的遥相关型, 影
响NAO的分布. 本文进一步指出, 2 月份由于极区极 
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图 8  极涡崩溃异常早年(实线)和异常晚年(虚线)北半球平流层波动活动的时间演变 

(a) 平流层中高纬度净的 E-P通量 Fnet; (b)平流层中低层 50 hPa向上的涡动通量 F50 hPa; (c) 平流层高层 5 hPa向上的涡动通量F5 hPa; (d) 
50°N 向北的涡动通量 F50°N. 图中横坐标表示时间, 从 1 月 1 日到 5 月 31 日. E-P 通量单位为 kg m·s−2. 两条灰色竖线分别表示极涡 

崩溃异常早年和异常晚年的平均崩溃日期 
 

 
图 9  北半球平流层极涡崩溃异常晚年和异常早年低层大气环流场的差值(异常晚年减去异常早年) 

(a) 2 月 1000 hPa 位势高度; (b) 2 月 850 hPa 温度; (c) 3 月 1000 hPa 位势高度; (d) 2 月 850 hPa 温度. 图中深浅阴影分别表示通过 99%
和 95%信度检验. 位势高度场单位为 gpm, 温度场单位为 K 
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涡强度的不同, 极涡崩溃晚年北大西洋区域亚苏尔

高压增强向西移动, 而冰岛低压增强并向东移动, 这
和以上两个研究是相互一致的.  

图 9(c)表示 3 月 1000 hPa 位势高度场晚年和早

年的差值, 在北大西洋高纬和极区、北美大陆和东太

平洋有正位势高度异常, 而北大西洋中纬度以及亚

欧大陆大部分地区为负位势高度异常, 所对应的 850 
hPa 温度场在北美东北和亚洲大陆中纬有温度正异常, 
负温度异常主要出现在北欧和印度次大陆. 3 月份极

涡崩溃偏晚年平流层中层维持较强的风速(大约 15 
m·s−1), 而偏早年极涡迅速崩溃, 3月份上中旬风速由

大约 30 m·s−1 迅速降低到负值, 因此早晚年相比较, 
早年在此过程中有强波动可以上传, 而偏晚年则波

动上传受到反射. 晚年和早年相比, 极地波导减弱, 
因而对流层主要表现为高纬位势高度偏高, 而中纬

大部分地区位势高度偏低的分布, 这种分布是平流

层极涡强弱影响平流层对流层相互作用的表现.  

5  结论和讨论 
本文以春季平流层极夜急流核区的最后一次西

风转化为东风时间作为平流层极涡崩溃的时间, 在
此基础上分析了极涡崩溃前后的大气环流状况和波

动活动特征. 结果表明, 平流层极涡的平均崩溃时间

为 4 月 10 日, 极涡崩溃的时间存在较强的年际变化

和年代际变化, 最早和最晚崩溃的时间跨度可以达

到两个月. 上世纪末直到现在极涡持续时间增长, 崩
溃时间越来越晚, 这可能与全球温室气体增加、行星

波活动的减弱、平流层爆发性增温事件的减少以及平

流层臭氧损耗等有关 [15,27,33].  
对 10个极涡崩溃偏早年和 10个极涡崩溃偏晚年

的合成分析表明, 偏早年极涡的崩溃时间平均为 3 月

18 日, 偏晚年的平均崩溃时间为 5 月 3 日. 极涡崩溃

偏晚年有两次明显的极涡减弱过程, 第一次过程发

生在 1 月底 2 月初, 第二次发生在 4 月. 第一次极涡

减弱过程中有强烈的波动活动, 而第二次减弱则没

有强的波动过程, 表现为极区的逐渐增暖, 因此此次

过程对应的极涡崩溃主要是非绝热的加热作用. 而
极涡崩溃偏早年则只有一次明显的极涡减弱过程 , 
这次减弱过程中有强的波动活动, 极涡崩溃偏早主

要是波动活动的结果. 这些结果也澄清了以往的争

议, Waugh等 [12,13]根据Nash等 [26]的标准将极涡崩溃

偏晚年极涡的第一次快速减弱确定为极涡的崩溃 , 
从而将这些年确定为极涡崩溃偏早年, 并得到极涡

结构在崩溃后维持较长时间的结论. 事实上 1 月中旬

到 2 月上旬的这次过程与波动引起的环流变化以及

爆发性增温有关, 并非极涡的最后崩溃, 很显然此时

的平流层极区还维持冬季环流的西风环流. 
平流层极涡的变化还与大气低层的大气环流变

化耦合在一起, 本文分析了极涡崩溃早晚年低层大

气环流的差异, 偏晚年最大差异在 2 月和 3 月, 2 月极

涡崩溃早晚年平流层极涡的强度差异引起的低层环

流异常主要集中在大西洋欧洲部分, 主要和亚苏尔

高压以及冰岛低压的位置移动有关. 3 月份晚年和早

年相比, 大气低层表现为高纬位势高度偏高, 而中纬

大部分地区位势高度偏低的分布, 这种分布反映了

平流层环流对于对流层低层环流的影响. 这种影响

过程和上传的行星尺度波动活动密不可分.  
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