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執行摘要 

本報告整理與分析全球、東亞與臺灣的氣候變遷趨勢；推估臺灣未來的可能

氣候變遷。 

氣候變遷趨勢分析 

全球 (陸域與海洋) 

1. 根據 HadCRUT4、MLOST、GISS 三組合併統計海洋與陸地的全球平均溫

度觀測資料，全球地表溫度 (global mean surface temperature, GMST) 在

1880~2012 年間增加 0.85°C [0.65~1.06]1，1901~2012 年間增加 0.89°C 

[0.69~1.08]，1951~2012 年間增加 0.72°C [0.49~0.89] (圖 1.1, 圖 1.2, 1.2.1 節)。

GMST 上升幅度呈現年代變化，並非定值 (圖 3.6, 圖 3.7)。1998~2012 年暖化

趨勢延緩 (暖化遲滯)，但 21 世紀初仍是有 GMST 紀錄以來最暖的 10 年 

(圖 3.18, 3.5 節)。受到 2014/2016 聖嬰現象的部分影響，2014-2015 年的 GMST

顯著升高。 

2. 自 1950 年起，全球大部分的陸地區域的最高溫與最低溫都有顯著的暖化現

象；冷晝與暖晝的發生頻率也分別有降低與增加的趨勢。這樣的變化趨勢

導致溫度日較差的降低 (1.4.1 節)。 

3. 根據 HadSST3資料，1880~2012年間全球平均海溫上升的趨勢約為每 10年

0.054oC±0.012oC，但此一變化趨勢並非線性；1971 年之後上升速率明顯增

加 (0.124±0.030oC/decade) (2.2.1 節)。 

4. 最近 30 年，全球 72%的海岸地區暖化速率 (0.25±0.13oC/decade) 超過海洋

平均暖化速率，主要升溫地區為北迴歸線以北至北極圈。垂直空間剖面上，

海水最主要的增溫區域在海洋上層水域，增溫幅度隨著海水深度增加而遞

減 (2.2.1 節)。全球海表至水深 75 公尺水層之平均升溫為每 10 年 0.11oC，上

                                                      
1 中括號[ ]內數據為範圍值。 
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層 700 公尺之平均升溫為每 10 年 0.015oC (2.2.2 節)。 

5. 多組陸地降水觀測資料均顯示全球陸地平均降水量在 1901~2008 年間有上

升的趨勢，且具有統計顯著性；其中 CRU觀測資料估算的趨勢最強，每 10 年

全球年均降水量增加 2.77±1.46mm (1.3.1 節)。 

6. 1951~2003 年間中緯度地區的年累積雨量有減少的現象，但極端降水發生

頻率自 1951 年以來增加，尤其是北美與歐洲地區最為顯著。極端降水事件

變化的趨勢，不但存在著區域上的差異，同時也有季節上的差異 (1.4.2 節)。 

7. 1950 年代後，部分地區的乾旱事件有強度增強與延時更久的趨勢 (1.4.3 節)。 

8. 全球平均海平面於 1900~2010 年間的長期趨勢大致上是每年上升 1.7mm 

[1.5~1.9]；在 1993~2012 年間上升率約為每年 3.2mm [2.8~3.6] (2.5.2 節)。 

9. 全球熱帶氣旋的發生頻率在過去一個世紀沒有明顯的改變，僅北大西洋的

強熱帶氣旋強度與發生頻率自 1970 年代以來有顯著且可信度高的增加趨

勢；1990~2014年間全球累積氣旋能量則有十分顯著的下降趨勢 (1.4.4節, 4.5.2

節)。 

10 工業革命以來，全球海洋表水 pH 平均值下降了約 0.1 (由 8.2 下降至 8.1)；

造成海水酸化的因素還包括近岸海水優養化，或是自然釋放、人為排放入

海洋的化學物質，例如海底火山活動的增加、大氣的酸性物沉降通量增加

等 (2.6 節)。 

東亞與西北太平洋 

1. 過去百年 (1901~2012 年) 東亞地面年均溫約增加 1oC~3oC；冬季地表增溫

現象較夏季明顯。日本、韓國以及中國華北等中高緯度地區增溫現象遠較

印尼、菲律等熱帶地區明顯 (4.2.2 節)。 

2. 依據 NCEP-R1 溫度資料，過去百年 (1901~2007 年) 東亞地區季節變化長

期趨勢為：夏季長度延長 (提早開始，延後結束)、冬季長度縮短。夏季延

長主要發生在副熱帶海洋，以及華南與華北地區；冬季縮短較明顯的區域

發生在副熱帶海洋、中國沿岸、朝鮮半島以及貝加爾湖等地區 (4.2.2 節)。 

3. 1960~2000 年間東亞區域平均年降水總量並無明顯增加或減少趨勢。研究
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顯示華南、臺灣以及日本南部冬季降水自 1980 年代之後出現明顯增多趨

勢，與南海地區海溫上升導致水氣量增多有關 (4.2.2 節)。 

4. 1993~2012 年間西太平洋海域海平面上升率比全球平均值高出約 3 倍；東

太平洋海域則是比全球平均值低 (2.5.2 節)。 

5. 東亞夏季季風指數在 1960 年代之後出現線性下降趨勢；此變化與 1960 年

代至 1980 年代東亞夏季季風出現年代際時間尺度的減弱一致 (4.3.1 節)。東

亞冬季季風約從 1960 年代中期以後出現線性減弱趨勢。此與近 50 年東亞

冬季地面溫度快速暖化密切相關 (4.3.2節)。東亞夏季季風或冬季季風在 1990

年代中期之後出現轉強，似乎與 1990 年代中期至末期東亞或太平洋地區氣

候遷移有關 (4.3.1 節, 4.7 節)。 

6. 全球每年大約生成 90 個熱帶氣旋；年與年之間並沒有特別顯著的改變，但

不同洋盆每年颱風生成頻率呈現年代際變化。北大西洋熱帶氣旋活動頻率

自 1970 年代以來顯著增加；熱帶西北太平洋海域每年颱風生成個數 1990

年代後明顯減少 (4.5.1 節)。1982~2009 年間，全球熱帶氣旋強度有些微增強

的趨勢，但並不顯著；熱帶西北太平洋與東太平洋反而減弱 (4.5.2 節)。 

臺灣與週遭海域 

1. 臺灣氣溫百餘年來呈現階段性上升現象：1900~1920 年代初緩慢上升，

1920~1940 年代上升較快，1940~1970 年代氣溫上升趨緩，自 1980 年代又

有較大的上升幅度 (5.3.2 節)。臺灣百年平均增溫約 1.3oC；日最低溫增溫約

1.7oC，大於日最高溫增溫 (約 0.8oC)，與氣溫日較差緩慢下降趨勢一致 (5.3.2

節, 5.3.3 節, 5.3.4 節, 5.3.5 節)。 

2. 以氣溫而言，臺灣夏季日數增加，起始日期提早，結束日期延後；相反的，

冬季日數減少，起始日期延後，結束日期提前；春秋(?)季長度受到壓縮，

季節轉換變快 (5.4.2 節)。 

3. 臺灣周遭海域海溫的年際變動亦隨全球海水暖化趨勢而增溫；冬季增溫現

象較為顯著 (0.5oC~4oC)，夏季的變異較為緩和 (0.5oC~1.5oC)，就空間變異

而言，臺灣海峽的增溫特別快速，近 50 餘年間 (1957~2011) 約增溫 1.6oC 

(圖 2.19, 2.4.1 節)。 
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4. 長期潮位觀測資料顯示 1961~2003 年間臺灣附近海域海平面上升趨勢為每

年 2.4mm；最近 20 年 (1994~2013 年) 平均為每年 3.4mm (2.5.2 節)。 

5. 臺灣各季節降雨量的年代際變化明顯；秋雨與春雨有明顯負相關，梅雨季 

(5、6 月) 與夏季 (7、8 月) 的年代際變化則與全球平均溫度去掉長期暖化

趨勢後的變動成正相關 (5.3.1 節)。 

6. 臺灣暖化現象在夜間比日間明顯；暖夜日數增加，冷夜日數明顯減少。受

東亞冬季季風年際變異影響，某些年份出現與趨勢逆向的現象，如 2005 年

及 2011 年冷晝及冷夜日數皆多於氣候平均值 (5.5.2 節)。 

7. 近百年 (1911~2011) 臺灣極端乾期事件發生頻率有明顯 20~30年尺度的年

代際變化，並有季節差異 (圖 5.17)；近 20 年 (1992~2011) 極端乾期事件發

生在乾季的頻率明顯高於雨季 (5.5.3 節)。 

8. 臺灣自 1985 年之後大豪雨日數偏高的情況在山區更明顯。北部山區大豪雨

事件在 1990 年代之後出現比較大的年與年之間的變動；南部山區在 2000

年之後豪雨和大豪雨事件明顯增多，2004 年至 2009 年的持續偏多現象尤

其醒目 (5.5.3 節)。 

9. 整體而言，不同強度等級的侵臺颱風個數具有明顯的年代際振盪，長期持

續增加或減少的趨勢不明顯 (圖 5.18, 5.6.1 節, 圖 5.19, 5.6.2 節)；2004 年之後，通

過臺灣本島北、中、南部的颱風個數增加，尤其以從臺灣本島中部通過的

颱風頻率增加較多 (表 5.2, 5.6.3 節)；1970~2010 年間侵臺颱風移動速度減慢、

影響臺灣的時間變長，颱風影響臺灣期間的總雨量增多 (圖 5.22, 5.6.4 節)。 

未來氣候變遷推估 

全球 

1. 相較於 1986~2005 年的長期平均，近期 (2016~2035 年) 全球平均地表溫度

可能上升 0.3oC~0.7oC，不同 RCP (溫室氣體排放途徑) 的差異不明顯；不

同 RCP推估的 21世紀末 (2081~2100年) 增溫幅度為：RCP2.6 0.3°C~1.7°C、

RCP4.5 1.1°C~2.6°C、RCP6.0 1.4°C~3.1°C、RCP8.5 2.6°C~4.8°C (圖 1.25, 1.8.1.1
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節)；其中，陸地增溫程度超過海洋增溫程度，比例約為 1:1.4~1:1.7 (表 1.4, 圖

2.39)，北極區域增溫程度大約是全球平均值的 2.2~2.4 倍 (圖 1.26, 1.8.1.2 節)。 

2. 全球平均降水強度變化和全球溫度變化大致為線性相關。因低層大氣增溫

造成的水氣敏感度為每增溫 1°C 約增加 7%水氣；因大氣能量平衡改變造

成的降水敏感度為每增溫 1°C 增加 1%~3%降水 (1.8.2.1 節)。 

3. 推估未來全球平均降雨隨溫度上升而增加，不論乾濕季全球降水都有增加，

但濕季增加比乾季來的多，導致年降水差距變大 (1.8.2.1 節)。 

4. 受對流層暖化導致絕對濕度增加與熱帶地區往兩極的緯向水氣輸送增強的

影響，高緯度陸地區域在未來可能會有較大的降雨發生。中緯度與副熱帶

乾燥區的降雨量可能會減少。強降水事件有增加且增強的趨勢；平均敏感

度 (sensitivity) 約為每增溫 1°C增加 4%~5.3%在相較乾旱的中緯度地區降

水會減少 (1.8.2.1 節)。 

5. 未來將有更多的極熱事件與較少的極冷事件。最冷日低溫的上升幅度在北

半球高緯度地區最大，最暖日高溫則是在副熱帶和中緯度地區暖化最多；

各地的結霜日都減少；最低溫度高於 20oC 的日數則在北美東南部、中亞與

地中海區域有明顯的增加 (圖 1.37, 1.8.4.1 節)。 

6. 模式推估顯示世紀末 (2081~2100 年) 的年連續乾日數相較於上個世紀末 

(1981~2000 年) 增加 (圖 1.38)；此外，適合雷雨發生的環境頻率增加，強雷

雨的發生機會提高(1.8.4.2 節)。 

7. 21 世紀末 (2081~2100 年)，RCP2.6 情境下所預估的海平面上升量最小，大

約為 0.40 公尺；RCP4.5 和 RCP6.0 情境下約為 0.47 公尺；RCP8.5 情境下

的海平面上升量最大，大約為 0.62 公尺 (圖 2.43a, 2.8.3 節)。海平面上升趨勢方

面，RCP2.6 情境下保持 4.5mm yr-1；RCP4.5和 RCP6.0 情境下，大致維持

6.0mm yr-1~7.0mm yr-1；RCP8.5 情境下，上升速率持續增加，至世紀末 

(2081~2100 年) 可達 11mm yr-1 (圖 2.43b, 2.8.3 節)。 

8. 模擬結果顯示，RCP8.5 情境下，21 世紀末海水平均 pH 將由工業革命前的

8.2 下降到 7.8 (2.8.4 節)；快速降低海洋生物形成碳酸鈣殼體或骨架的能力。 
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東亞與西北太平洋 

1.  RCP4.5 模擬顯示，東亞冬季與夏季的地面溫度都明顯增暖 (表 4.2)。但由於

冬季季風與寒潮強度減弱，地面年平均與季節平均地面最大風速則有減弱

趨勢 (4.6.1 節)。 

2. 整體而言，CMIP3/CMIP5 模擬顯示，東亞冬季或夏季季風的降水總水量與

強降水發生頻率在未來氣候皆出現增加趨勢 (圖 4.25)，但是增加的幅度不一

致 (圖 4.21, 圖 4.22, 4.6.1 節)。 

3. RCP4.5 代表濃度途逕下，東亞降水增加最可能發生在 5~7 月梅雨季；極端

降水發生頻率增加的地區最可能出現在亞洲東部，且春夏秋冬都可能發生，

但日本地區極端降水增加較可能發生在夏季 (4.6.1 節)。 

4. 大多數研究推估，未來西北太平洋地區所有颱風的發生頻率將減少，但西

北太平洋地區強烈颱風 (強度 4、5 級) 的相對發生頻率將增加，熱帶氣旋

的平均最大強度也增強 (圖 4.26, 4.6.2 節)。 

5. RCP8.5 代表濃度途逕下，西北太平洋地區世紀末 (2081~2100 年) 熱帶氣

旋強度，以風速而言，平均大約上升 4~6m sec-1 (圖 4.27)；熱帶氣旋的降雨率

增加，增幅介於 5% ~ 30%。然而，氣候模式模擬的現今熱帶氣旋生成頻率

之時間與空間變異仍有明顯偏差，熱帶氣旋活動未來變化趨勢仍存許多不

確定性 (4.6.2 節)。 

臺灣及週遭海域 

1. 就臺灣地區年平均溫度變化而言，四種 RCPs推估近期 (2016~2035 年) 增

暖的幅度差別不大，約在 0.3°C~0.9°C；世紀中 (2046~2065 年) 除 RCP8.5

情境可能增溫至 1.5°C~2.1°C外，其餘三種RCPs增溫幅度都在 1.5oC以下；

至世紀末 (2081~2100年) 在 RCP8.5情境下增溫可達 3.0°C~3.6°C，RCP6.0

與 RCP4.5 情境則增加 1.3°C~2.1°C，RCP6.0情境下除了北臺灣之外，多半

增溫 1°C 以下 (圖 6.6, 圖 6.7, 6.3.1 節)。 

2. 世紀末各情境下，隨著暖化程度的增加，呈現濕季降雨增加、乾季降雨減

少的特徵，乾濕季的降雨差距更加顯著。臺灣的濕季 (夏、秋季) RCP2.6 約
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增加 4%~6%，RCP8.5 則增加 14%~20%，西部比東部降雨量增加更明顯；

乾季 (冬、春季) 雨量則是減少，RCP2.6 減少約 2%，RCP8.5 則減少到

15%~20%，空間上則是西南部減少的最嚴重 (圖 6.18, 6.4.2 節)。 

3. 極端溫度變化部分，21 世紀末極端低溫發生頻率減少，減少幅度與全球陸

地區域相似，寒潮日數由現今每年 6.5 天，在 RCP4.5 情境下降為每年 2~3

天、RCP8.5 情境更是只剩約每年 1 天；極端高溫發生頻率顯著增加，熱浪

天數由每年 20 天，增加為 RCP4.5 情境下的 80~120 天、RCP8.5 情境下的

110~180 天 (圖 6.11, 圖 6.12, 6.3.3 節, 6.5.3 節)。 

4. 臺灣地區未來災害型天氣型態發生的機率增加；災害型降雨量指標 

(RX1day) 發生頻率增加 (RCP4.5 增加 5%~10%，RCP8.5則增加 20%~25%)；

每年延時最長的連續不降雨日 (CDD) 增加 (RCP4.5 增加 2%~4%，RCP8.5

增加 12%~16%)、每年延時最長的連續降雨日 (CWD) 是減少的 (RCP4.5

減少 1%~2%，RCP8.5 減少 4%~5%)，顯示未來發生乾旱事件的機率增加 

(圖 6.20, 6.4.3 節)。 

5. 隨著全球暖化，颱風的水汽含量及降雨的強度都有大幅增加的情況；侵臺

颱風的水氣含量與西北太平洋颱風水氣含量的增加幅度差不多，在 21世紀

末臺灣附近的海表面氣溫增加了約 2.6°C，水氣含量增加了約 20%上下。

A1B 情境下，西北太平洋颱風內極端降雨出現的機率在 21 世紀末則可增

加一倍以上；以次數而言，則多了約 60% (圖 6.23, 6.5.1 節)。若不考慮颱風路

徑及頻率的改變，臺灣地區的颱風降雨強度將增加 20%~40%，尤其是中部

地區及中北部山區增加較為顯著，平均降雨強度可超過 60% (圖 6.24, 6.5.1 節)。 

6.  21 世紀末梅雨季降雨在中、南部地區有明顯增加的趨勢，尤其是西南地區

沿海，降雨改變率增加可達 30% (圖 6.25)；西北部及東部地區的降雨改變則

不太明顯。進一步分析不同降雨強度出現的頻率，可以發現山區降雨的增

加主要是跟 21 世紀末出現豪大雨頻率增加有關 (圖 6.26、圖 6.27)。 

7. 四種 RCPs 推估顯示世紀中 (~2060 年) 臺灣周邊海域 SST 上升幅度 (平均

值 0.6oC~2.0oC，上下限為 0.5oC~3.0oC) 高於全球海域 SST (平均值

0.6oC~1.0oC，上下限為 0.1oC~2.0oC) (圖 2.37, 圖 2.40, 2.8.2 節)。 
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科學報告總摘要 

一、全球氣候變遷 

本章主要是根據聯合國政府間氣候變遷專門委員會 (IPCC) 第一工作分組

第五次評估報告 (The 5th Assessment Report, Working Group I，以下簡稱 AR5) 的

內容，與一些新近發表的研究，彙整目前對全球氣候變遷狀況的最新瞭解，內容

包括以觀測資料分析近百年來地表與大氣溫度、大氣環流、降水及水文循環的改

變情形，探討極端天氣事件強度與頻率的變化，比較各種人為與自然輻射驅動因

子對當前氣候變化的貢獻，並以氣候模式進行未來氣候推估。 

根據三組將海洋與陸地合併統計後的全球平均溫度觀測資料 (圖 S1.1)，全

球地表溫度自從 19 世紀末「幾乎確定」(virtually certain) 有增加，在 1880 年至

2012 年間增加 0.85°C [0.65°C~1.06°C]，且統計上均有「高」可信度  (high 

confidence)。但全球全球均溫上升速度在不同年代有所不同，1998 年之後溫度變

化的表現和過去長期趨勢很不一樣，目前所有的觀測資料均顯示沒有明顯的趨勢

變化，這種暖化減緩的現象可能是受到氣候年代際變化的影響，造成海洋儲存了

一部份的能量所致，此外也可能和北極區的觀測資料匱乏有關。 

 

圖 S1.1 三種不同觀測資料的全球平均地表溫度年均距平時間序列 (合併陸地

與海洋資料，以1961~1990年之氣候平均值為計算基準) (摘自 IPCC AR5, 
2013, Figure 2.20) 
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根據探空資料和衛星觀測，「幾乎確定」自 20世紀中葉以後全球對流層的溫

度在增加中，而平流層的溫度則在減少中，主要原因為對流層內二氧化碳 (CO2) 

等溫室氣體濃度增加，更有效地將地面與低層大氣發出的長波輻射能量留在對流

層內，而往上進入平流層的長波能量則減少。 

多組均顯示全球陸地平均降水量在 1901 年至 2008 年間有上升的趨勢，且具

有統計顯著性，針對不同緯度圈計算陸地平均降水趨勢，資料顯示 1950 年之後

低緯度地區 (30oS~30oN) 與南半球中緯度地區 (30oS~60oS) 陸地降水減少 (但

可信度均低)；北半球中高緯度地區 (30oN~90oN) 陸地降水量則增加 (可信度較

高 )。降水量在不同地區的變異很大。1901 年至 2010 年間美國與歐洲大部份地

區的降水有增加趨勢，但其餘地區大都缺乏 1950 年前的降雨測站資料，百年間

趨勢的可信度較低。 

在全球均溫上升的

這段時間亦觀測到海平

面上升、北極海冰覆蓋量

下降厚度變薄、冰川質量

下降等相關變化。圖 S1.2

的衛星觀測顯示北極海

冰面積從 1979 年至 2012

年間每年減少 0.38%，以

夏季與秋季的減少最為

顯著，且冰層的厚度也在

下降；但南極海冰面積則

每年增加 0.15%。從冰川

的長度、面積、體積和質

量的變化來看，地球大多

數的冰川質量都持續減

少，在 1971 年至 2009年

間 減 少 速 率 為 每 年

2260±1350 億公噸 (相當

於 0.62±0.37mm yr-1的海

平面上升)。過去 10 年中，

 

圖 S1.2 衛星微波感測器推算所得北冰洋中部區域

一年期 (藍線，由夏季海冰範圍最低值推估) 

與多年期 (綠線，由 12 月至 2 月海冰平均

範圍推估) 海冰覆蓋範圍之時間序列。黃線

為 AMSR-E 衛星自 2002 年加入之觀測結

果。(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 4.4) 
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阿拉斯加、加拿大北極地區、格陵蘭冰蓋、安第斯山脈南部和亞洲山脈大部份的

冰川都在消退，佔全球冰川損失的 80%以上。而南極大陸的冰蓋損失主要來自北

部的南極半島和南極洲西部，其消融速率在 1992 年至 2001 年間為每年減少

300±670 億公噸 (相當於 0.08±0.19mm yr-1的海平面上升)，在 2001 年至 2011 年

間加速到每年減少 1470±740 億公噸 (相當於 0.40±0.21mm yr-1的海平面上升)。 

相對於平均氣候的改

變，極端事件對於社會與生

態系統的衝擊更為嚴重，表

S1.1 彙整了目前極端天氣

事件方面觀測分析得到的

趨勢，包括熱浪、降雨、旱

災與熱帶氣旋等。 

自 20 世紀中葉以來，

全球大部分陸地區域極冷

事件發生的頻率「非常可

能」有減少的趨勢，而極熱

事件頻率則增加，圖S1.3的

機率分布變化統計結果顯

示，相對於 1951 年至 1980

年間的機率分布，在 1981

年至 2010 年間無論是每日

最高、每日最低溫度皆有更

多高溫事件發生，且每日最

低溫的增暖幅度大於每日

最高溫的增暖幅度，不同資

料之間具一致性，因此結果

有「高可信度」。此外，歐

洲、澳洲以及大部分亞洲地

區都有充分的資料顯示熱

浪事件發生頻率可能有增

加的趨勢。 

 

圖 S1.3 HadGHCND 資料在 1951~1980 年間 (藍

色實線) 與 1981~2010 年間 (紅色實線) 

期間 (a) 每日最低溫與 (b) 每日最高溫

距平的機率分布 (以 1961~1990 的氣候平

均為計算距平之基準)。虛線代表機率分布

的眾數位置。淺藍 /紅色陰影區代表

1951~1980 年間最冷/暖的 10%極端事件。

深藍/紅色陰影區則是相對於 1951~1980

年間的機率分布，在 1981~2010 年間最冷

/暖日夜的機率分布改變情形。(摘自 IPCC 
AR5, 2013, FigFAQ2.2-1) 
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表 S1.1 極端天氣與氣候事件：在全球尺度下，評估近年來觀測到的變遷、人類

的影響程度，以及 21 世紀早期 (2016~2035 年) 與 21 世紀後期 (2081~ 

2100 年) 進一步變遷的推估。黑粗體字代表 AR5 根據 SREX (藍色) 或

AR4 (紅色) 修訂過*的全球尺度評估。以往的評估報告中並未提供 21

世紀早期的推估。AR5 中的推估以 1986~2005 年為參考基準時期，並使

用新版的「代表濃度途徑」(RCP) 情境。 

現象與趨勢
走向 

對變遷是否發生的評估 (皆為 1950 年
至今，除非另外註明)  

人類對觀測到的
變遷的影響 

進一步變遷的可能性 
21 世紀早期 21 世紀後期 

大多數陸地
地區變得較
暖及 /或寒日
及寒夜減少 

非常可能 非常可能 可能 幾乎確定 

非常可能 
非常可能 

可能 
可能  幾乎確定 

幾乎確定 
大多數陸地
地區變得較
暖及 /或暖日
及暖夜更頻
繁 

非常可能 非常可能 可能 幾乎確定 

非常可能 
非常可能 

可能 
可能 (僅限熱夜)   

幾乎確定 
幾乎確定 

暖期 / 熱浪 : 
大多數陸地
地區的頻率
及 /或持續時
間增加 

中等可信度 在全球尺度上 
可能 在歐洲、亞洲及澳洲的大範圍區域 可能 未正式評估 非常可能 

中等可信度 在許多 (但非全部) 地區 
可能 

未正式評估 
比較可能  非常可能 

非常可能 

豪大雨事件 : 
發生的頻率、
強度及 /或降
雨量增加 

可能 陸地上增加的區域多於減少的區
域 中等可信度 可能 許多陸地

地區 

非常可能 大部分中緯
度陸地地區及潮濕
熱帶地區 

可能 陸地上增加的區域多於減少的區
域 

可能 大多數陸地地區 

中等可信度 
比較可能  

可能  許多地區 
非常可能   大部分陸
地地區 

乾旱的強度
及 /或持續時
間增加 

低等可信度 在全球尺度 
可能 部分地區 低可信度 低可信度 可能 (中等可信度) 區

域尺度到全球尺度  
中等可信度 部分地區 
可能 許多地區 自 1970 年以來 

中等可信度 
比較可能  中等可信度 部分地區 

可能 

強烈熱帶氣
旋活動增加 

低可信度 長期 (世紀尺度) 的變遷 
幾乎確定 北大西洋 自 1970 年以來 低可信度 低可信度 比較可能 西北太平洋

及北大西洋海域 
低可信度 
可能 (部分地區 自 1970 年以來)  

低可信度 
比較可能  比較可能 部分海域 

可能 
極端高海平
面發生率及 /
或程度增加 

可能 (自 1970 年以來)  可能 可能 非常可能 
可能 (20 世紀後期)  
可能 

可能 
比較可能  非常可能 

可能 
*直接比較不同評估報告是很困難的。對於部分氣候變數，評估的面向不同，而且 SREX 和 AR5 都根據修改過後的指引來標示不確定性。

新資訊的可取得程度、改進的科學了解、資料與模式的持續分析及評估研究中使用方法的特定差異都對評估結果的修正有影響。 
說明： 
(a) 以可取得的個案研究為基礎評估造成衝擊的因素。在某些區域，人類活動的影響可能使已觀測到的熱浪發生機率增加超過一倍。 
(b) 模式推估近未來 (near-term) 熱浪和暖期的持續時間、強度和空間範圍都將增加。 
(c) 在大多數的陸塊，變化趨勢的可信度均不高於中等可信度，例外的是北美和歐洲，這兩個洲的豪大雨事件的頻率或強度可能已經增加，

且呈現季節性和／或區域性的變化。北美洲中部非常可能也已呈現增長的趨勢。 
(d) 地中海和西非地區的乾旱頻率和強度可能已經增加，而北美洲中部和澳洲西北部則可能已經減少。 
(e) AR4 評估了受乾旱影響的區域。 
(f) SREX 的評估 (中等可信度) 認為人為活動影響了 20 世紀後半觀測到的乾旱型態的變遷，其依據是認為人為作用對降水和溫度變化都

有影響。SREX 對在單一地區導致乾旱變化的原因之評估具有低可信度。  
(g) 對於土壤濕度變化的推估具有低可信度。 
(h) 在 RCP8.5 情境中，根據區域和全球性的模擬，推估在本世紀末目前的乾燥區域可能 (中等可信度) 土壤溼度會下降且農業乾旱更頻繁

發生。在地中海、美國西南部和非洲南部出現的土壤濕度下降現象，與推估的哈德雷環流變化和表面溫度上升一致，因此在 RCP8.5 情
境中，在本世紀末這些區域可能出現表面乾化的現象 (高可信度)。 

(i) 北大西洋上空的氣溶膠作用力減少對該區域自 1970 年代以來觀測到的熱帶氣旋活動增加起了至少部分的作用 (中等可信度)。 
(j) 依據專家判斷以及採用 SRES A1B (或類似) 情境推估所得的評估結果。 
(k) 歸因 (attribution) 的依據是所觀測到的海平面高度極端值變化和海平面高度平均值變化之間的密切關係。 
(l) 極端高海平面高度的增加主要是由平均海平面高度的上升所引起的 (高可信度)。對於特定區域的風暴度和相關的暴潮之推估僅有低可

信度。 
(m) SREX 評估認為平均海平面的上升非常可能對未來極端海岸高水位的上升趨勢有影響。 
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在 1951 年至 2003 年間中緯度地區的年累積雨量有減少的現象，但極端降水

發生頻率自 1951 年以來增加，尤其是北美與歐洲地區最為顯著。這個趨勢存在

著區域與季節上的差異，在部分地區與季節有可能出現減少的趨勢或是在統計上

並不顯著。亞洲與大洋洲極端降水增加的區域仍然比極端降水減少的區域來得廣

泛。在 20 世紀後葉，歐洲、印度、東亞與南美洲部分區域乾燥時期長度增加或

是極端降水事件增加。與氣候增暖的訊號一致；澳洲與南美洲北部的則有乾燥時

期長度減少或極端降水事件減少的趨勢。 

在觀測資料相關因素的限制下，要評估熱帶氣旋變化趨勢，尤其是在衛星觀

測年代之前的海洋區域，是十分困難的。整體而言，全球熱帶氣旋的發生頻率在

過去一個世紀沒有明顯的改變，僅北大西洋的強熱帶氣旋強度與發生頻率自1970

年代以來有顯著且可信度高的增加趨勢。迄今最完整的觀測記錄分析發現全球等

級 4 與 5 的強熱帶氣旋在總數量與佔整體氣旋數的比例雖然在 1970 至 1990 年

之間有增加的趨勢，但 1990 至 2014 年之間趨勢變得微弱且不顯著；而 1990 至

2014 年之間的全球累積氣旋能量則有十分顯著的下降趨勢。 

為了量化各種人為及自然因子對當前已發生的氣候變化所貢獻的程度，最常

用指標是輻射強迫作用 (radiative forcing, RF)，其定義為「當某個因子發生改變

時，假設對流層及地表保持不變的狀況下，對流層頂的向下總輻射量變化」。但

由於部分因子的變化會迅速影響雲量，造成的輻射通量變化可能會加強或抵銷原

本的輻射強迫作用，故 AR5 引介了新指標「有效輻射強迫作用」 (effective 

radiative forcing, ERF)，定義為「在海洋與海冰不變的狀況下，因子變化造成之大

氣層頂輻射通量的改變」。 

圖 S1.4 顯示 IPCC AR5 推估各種人為與自然因子的輻射強迫作用或有效輻

射強迫作用。所有人為因子的總有效輻射強迫作用為 2.29W m-2，大於 AR4 估計

的 1.6W m-2。在所有人為氣候變化因子中，均勻溫室氣體的排放所造成的暖化效

應最大，包括二氧化碳、甲烷與氧化亞氮，濃度由工業革命前的 278ppm、722ppb、

270ppb 增加為 2011 年時的 391ppm、1803ppb、324ppb，造成的輻射強迫作用為 

1.82W m-2、0.48W m-2、0.17W m-2。原本不存在於自然界中的鹵碳化合物的輻射

強迫作用為 0.36W m-2。對流層臭氧與平流層水氣也會造成溫室效應，其輻射強

迫作用為 0.40 W m-2與 0.07 W m-2。平流層臭氧遭到氟氯碳化物的破壞而減少，

使得進入對流層的紫外線增加，但允許更多紅外線逸出對流層，其輻射強迫效應

為 -0.05W m-2。 
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圖 S1.4 IPCC AR5 估算各種人為與自然因子在 1750~2011 年間所造成的有效輻

射強迫作用 (實心長條) 與輻射強迫作用 (網格長條)。實線與虛線分別

表示有效輻射強迫作用與輻射強迫作用的 5%~95% 信心區間。綠色線

為 AR4 的估計值。 
 

人為排放的氣膠可吸收或反射陽光 (氣膠-輻射交互作用)，或透過影響雲量、

雲滴大小、雲的生命期來改變輻射能量收支 (氣膠-雲交互作用)，造成的有效輻

射強迫作用分別為-0.45W m-2與-0.45W m-2，與 AR4 的估計相比，氣膠的冷卻效

應大幅降低。另外，黑碳氣膠降落於冰雪上會降低其反射率，其有效輻射強迫作

用為 0.04W m-2。飛機在高空飛行造成的凝結尾會反射陽光，但也減少逸出的長

波輻射，兩者之和的有效輻射強迫作用為 0.05W m-2。人為地表型態改變通常是

將森林轉為農地或都市，增加反照率，造成的輻射強迫作用為 -0.15W m-2。 

自然氣候變化因子中最重要的是太陽輻射強度的變化與火山活動。自 1750

年以來，大氣層頂的入射太陽輻射僅約增加了 0.12W m-2，相當於 0.09W m-2的

輻射強迫作用。且近十年來太陽強度有減弱的趨勢。火山活動會噴發火山灰和二

氧化硫，後者可形成細小的硫酸鹽氣膠，能有效反射陽光。大型火山爆發能將二

氧化硫排放至平流層，硫酸鹽氣膠可停留一年之久，在短期內造成明顯的冷卻效

應。 
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若以更長期的古氣候紀錄觀點切入，溫室氣體對氣候的回饋以及對輻射平衡

的影響，是影響冰期－間冰期循環變化的重要因素之一，冰芯與古氣候代用指標

記錄顯示，南極地區在進入冰消期 (deglaciation) 氣溫開始上升數百年後，大氣

二氧化碳濃度亦會開始上升。溫室氣體濃度與南極地區溫度在過去六次冰期－間

冰期循環間，皆呈現穩定的統計高度相關。冰芯的量測資料亦顯示大氣中的二氧

化碳、甲烷和氧化亞氮濃度自 1750 年以來明顯升高，如今已遠超過工業革命前

之濃度值，因此且非常確定目前溫室氣體造成的大氣輻射反應是過去 22,000 年

來最高的。透過現代儀器觀測與代用數據的比對與統計，1983 年至 2012 年期間

非常可能是北半球年均溫在過去 800 年中最暖的 30 年。雖然氣溫變化的幅度及

其不確定性會隨著選取的氣候代用指標種類、計算區域平均的範圍 (例如僅計算

海洋地區平均)、與統計方法而異，但幾乎所有的重建紀錄都支持此一結論。 

瞭解目前全球氣候已

發生的變化及可能的驅動

因素後，可使用全球氣候模

式為主要工具，推估未來數

十年至百年後氣候可能發

生的改變。近年來，模式在

解析度與物理過程的處理

持續得到改善，亦有更多模

式加入 IPCC 之評估報告。

由於未來的溫室氣體排放、

氣膠排放、土地型態等因子

可能隨未來人類社會的發

展情形而不同，因此針對不

同的情境  (scenario) 設定

了 四 組 代 表 濃 度 途 逕 

(RCP)，分別對應人為排放

將在 21世紀末造成約 8.5W 

m-2、6.0W m-2、4.5W m-2與

2.6W m-2的輻射強迫作用，

再針對不同的 RCP 進行未

來氣候推估 (如圖 S1.5)。 

 

圖 S1.5 CMIP5氣候模式於不同RCP下全球平均地

表溫度距平 (相對於 1986 年至 2005 年)。

實線代表各情境模擬之模式平均值，色塊

代表個別模式的 5%至 95%區間之值。2100

年之後的不連續是由於參與計算的模式組

數不同所造成，並無任何物理意義。每個模

式僅由系集模擬中選一組進行計算，圖上

的數字是表示參與計算的模式數量。由於

2100 年至 2300 年的模擬中，只有兩個模式

有進行 RCP6.0 情境模擬，因此沒有將其值

呈現於圖上。(摘自 IPCC AR5, Ch12, Figure 
12.5) 
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整體而言，目前各個模式在不同情境下的氣候推估結果中，以下幾個因子的

未來 30 年趨勢有較為一致的結果：相較於 1986-2005 年的長期平均，2016~2035

年的全球平均溫度「可能」上升 0.3oC~0.7oC (圖 S1.5)、陸地增溫程度超過海洋增

溫程度、赤道區域上對流層顯著暖化、熱極端事件增多與冷極端事件減少、全球

平均降水強度增加、乾區與濕區和乾季與濕季的對比增加、部分區域地表土壤變

乾、北半球高緯度地區逕流增加、全球地表蒸發量增加、海冰覆蓋面積減少變薄、

北半球春天積雪程度與地表永凍土範圍減少等現象。未來氣候變遷推估也發現北

極將是暖化最劇烈的地區。「海冰-反照率回饋」、「永凍土融化釋放出溫室氣體」，

及其他與生態環境相關的回饋機制，讓北極地區成為全球暖化的放大器，然而現

有模式仍欠缺許多相關機制的精確模擬能力。 

在模式降水敏感度、氣候因子變化的區域分布與變化的程度上，模式之間仍

存在分歧，也造成對於未來推估的不確定性。全球平均降雨隨溫度上升而增加是

「幾乎確定」的，但是這些降雨的變化在空間上有相當大的差異 (圖 S1.6)。除此 

   

   

 

圖 S1.6  CMIP5 跨模式平均在 RCP8.5 模擬情境下，於 2081-2100 年各季節平均

降雨量相對於 1986~2005 年變化的百分比。包括 12~2 月 (左上)、3~5

月 (右上)、6~8 月 (左下)、9~11 月 (右下)。斜線區域表示模式平均氣

溫改變在內部變異度之一個標準差以內，打點區域表示平均值改變大於

內部變異度兩個標準差，且至少九成的模式對於所推估的變化正負號一

致。在各小圖右上角的數字表示使用 CMIP5 模式的數量。(摘自 IPCC 
AR5, 2013, Chapter 12)  
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之外，乾區與濕區間的差距和乾季與濕季的不同都會增加。受對流層暖化導致絕

對濕度增加與熱帶地區往兩極的緯向水氣輸送增強的影響，高緯度陸地區域在未

來「可能」會有較大的降雨發生。中緯度與副熱帶乾燥區的降雨量「可能」會減

少。蒸發量與降水差的突變能用來解釋乾季變的更乾，濕季變的更濕的現象；不

論乾濕季的全球降水都有增加，但濕季增加比乾季來的多，導致年降水差距變的

更大。 

二、海洋系統與變遷 

過去 40 年來，人為溫室效應產生的淨輻射能約有 93%保留於海洋中，加上

海洋質量龐大，帶有巨大的慣性，地球上大部分輻射能量收支不平衡所引起的變

化多可從海洋變遷中嗅出端倪，因此海洋系統及其變遷成為探討氣候變遷過程與

反饋機制的重要環節。本章 IPCC AR5第三章的內容與氣候變遷相關議題之文獻，

針對海洋系統及海流、水溫、海平面、海水酸化與古海洋等議題，論述全球及臺

灣周邊海洋系統與變遷。 

海洋系統 

IPCC AR5 指出人類活動對上述現象與極端氣候事件的影響，以及其對生態

的可能衝擊，認為人類活動「極有可能」是 20 世紀中期以來觀測到的全球氣候

變暖的主因之一。其中，海洋的持續升溫可能促使熱量從海洋表層傳導到深海，

影響深海環流系統，導致氣候變暖更加持久，並加劇氣候系統內部的反饋效應。

例如全球水深 700 公尺以上的上層海洋溫度在 1971 年至 2010 年間「幾乎確定」 

呈現升溫趨勢，且升溫最快的時期大約在 1870 至 1971 期間。由於海洋升溫在海

表最為明顯，這使得 200 公尺以內的海洋分層強度很可能增加了 4% (圖 S2.1)。

如未來溫室氣體的持續排放，全球平均地表溫度上升，海冰覆蓋面積及厚度可能

繼續縮減，海洋持續的升溫將改變海水熱容量與海水層化，影響海水蒸散˴降雨

等水循環過程，並促使熱量從海洋表層滲透到深海並影響深海環流系統，導致氣

候進一步變暖以及氣候系統內部反饋變化加劇。 

海流 

IPCC 第五次評估報告根據改進的氣候模式及相關指標研究，認為大量溫室

氣體 (例如：二氧化碳) 使地球輻射收支不平衡，所蓄積之能量大多進入海洋。
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而海水除了能儲存大

部分的熱能，也藉由

海洋中大尺度洋流南

來北往的運動，輸送

與交換高低緯度間的

海洋熱能，對調節氣

候及全球熱量平衡都

具有重要的貢獻。近

年較新觀測顯示全球

海洋環流系統有明顯

的年際至年代際變

化，特別是太平洋副

熱帶環流自 1993年後

「非常可能」會發生

擴張與加強現象，主

要原因可能與風應力

的年代際變動有關。

唯受限於海洋環流的

觀測資料時間長度，

目前科學研究對於將

海流的長期變化趨勢

從年代際變異中分離

出來有較大的困難

度。 

水溫 

在最近的三十年內，全球與海岸地區的海溫變化趨勢有明顯的空間不均勻性，

72%的海岸地區呈現高於平均暖化 (升溫速率約為每 10 年 0.25±0.13oC)，超過海

洋平均暖化速率，主要的升溫地區為北迴歸線以北至北極圈，特別是在歐亞大陸

及北美洲之海灣地區，以及東海、西非外海及南美洲之東北外海等海域。如以臺

灣周遭海域 (18oN ~30oN, 114oE~128oE) 之現況而言，SST 時空間變異量在冬季

增溫現象十分顯著，約為 0.5oC 至 4oC (圖 S2.2)，並以臺灣海峽冬季增溫最為明

 

圖 2.1 (a) 1971~2010 年間海洋表層 0~700 公尺平均溫

度的上升趨勢 (單位：oC/ decade)；(b) 緯向平均

的海洋溫度上升趨勢；(c) 全球平均海洋溫度距

平隨深度及年代的變化 (相對於 1971~2010年的

平均值)；(d) 全球平均海表面與 200 公尺深的海

水溫度差值的時序變化，其中黑實線與紅線分別

代表年平均與 5 年移動平均。(摘自 IPCC AR5, 
2013, Figure 3.1) 



臺灣氣候變遷科學報告 2017 

 

 ．19． 
 

顯，2 月份海峽各區域的增溫趨勢皆大於每年 0.07°C，至於夏季的變異較為緩和，

約為 0.5oC 至 1.5oC，此一增溫的環境將對臺灣的漁業造成一定程度的影響，例

如冬至前後之烏魚捕獲量，已證實在氣候變異 (i.e. PDO) 與暖化效應下，有逐年

下降之趨勢。不過 1999~2011 年來臺灣海峽之升溫現象亦有減緩趨勢 (降溫幅度

約為-0.67oC /decade)，此與近 10 年全球海域平均 SST 的變動趨勢頗為一致。 

 

圖 S2.2 1957~2011 年間臺灣周遭海域 (18oN~30oN, 114oE~128oE) 月別 SST 變

異量 (updated from Belkin and Lee, 2014) 

海平面 

海洋擴張為現今海平面變化的主要影響因子，當地球上的溫室氣體濃度增加，

導致海洋儲存了氣候系統中近幾十年來大幅增加的熱容量而變暖，進一步造成海

平面的上升。其次來自陸地以及極區的冰 (和水) 進入海洋後，亦會導致全球平
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均海平面的變化，全球平均海平面於 1900 年至 2010 年的長期趨勢大致上是

1.7mm yr–1 [1.5~1.9]，共上升了 0.19m [0.17~0.21]，然而潮位的觀測資料常存在

年代際的低頻變化，海平面上升加速度的結果對於所選擇的分析時段相當敏感，

這對於過去長期全球平均海平面的估計有很大的不確定性。最近幾十年以衛星測

高為基礎估計在 1993 年至 2012 年期間全球平均海平面上升率約為 3.2mm yr–1 

[2.8~3.6]，與整個 20 世紀的平均趨勢相比，自 1993 年以來全球平均海平面呈現

較高變化率是十分真實可信的，而全球海平面顯著的年代際變化對最近幾年平均

海平面的上升加速有很大的影響 (圖 S2.3)。另外世界各地海平面在過去 20 年上

升的速率相當地不同，區域海平面的變化與全球平均海平面存在很大的差異，這

些差異大多是自然氣候變化結果，例如：時間尺度從每年至幾十年的聖嬰現象與

太平洋年代際振盪，改變近地表風、洋流、溫度和鹽度，進而影響到海平面。臺

灣周圍海域位處於西北太平洋，此區域的海平面變化率約為全球平均 1.5 倍至 3

倍，利用長期潮位觀測和衛星測高資料分析臺灣附近海域的海平面變化料顯示

1961 年至 2003 年間海平面上升趨勢平均為+2.4mm yr–1，較全球平均值 (+1.8mm 

yr–1) 為大，比較海溫之距平值則可發現上層海洋的熱膨脹和熱對流顯著影響臺

灣附近海域海平面的長期變化 (圖 S2.4)。 

 

圖 S2.3 由衛星測高資料所得海平面變化率 (1993~2012 年) 全球分布圖及六個

選定潮位站 1950~2012 年之監測數據所得之海平面變化率 (灰線)，其

中紅線所示為推估的全球平均海平面上升趨勢以利比較。(圖片摘自
IPCC AR5, 2013, FAQ13.1, Figure 1) 
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圖 S2.4 臺灣周遭海域 1993~2007 年衛星測高數據所推估之海平面變化趨勢。虛

線為觀測數據經 18 個月移動平均之結果、虛點直線為線性迴歸所得之

趨勢、實曲線為 LOESS 分析所得之非線性變化趨勢。 

海洋酸化 

氣候變遷的驅動力主要來自大氣二氧化碳濃度的升高，而部分人為活動所導

致之二氧化碳排放增加，其中有將近 15%至 40%的二氧化碳排放量會存留在大

氣中超過 1,000 年之久，可能在百年至千年的時間尺度上是不可逆的。而隨著二

氧化碳於大氣的累積，越來越多的二氧化碳溶在海水裡，造成海水酸鹼值 (pH=-
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log[H+]) 降低；工業革

命以來，全球海洋表水

pH 平均值下降了約

0.1，估計在 21 世紀末，

海洋表水 pH 將達到

2,000 萬年來的最低值。

快速的海水酸化威脅整

個海洋生態，尤其是會

降低海洋生物形成碳酸

鈣殼體或骨架的能力。

造成海水酸化的因素還

包括近岸海水優養化，

或是自然釋放、人為排

放入海洋的化學物質，

例如海底火山活動的增

加、大氣的酸性物沉降

通量增加等。雖然模擬

結果顯示暖化對海水

pH 的影響很微小，但估

計 2100 年海水平均 pH

將由工業革命前的 8.2

下降到 7.8 (圖 S2.5)。 

古海洋 

由目前所有記錄看來，千年時間尺度氣候震盪主要是以隨機方式呈現，但由

其振盪間隔來看似乎有週期性存在，且造成此千年-百年氣候震盪週期的機制可

能與大西洋垂直翻轉環流 (Atlantic Meridional Overturning Circulation, AMOC) 

的改變、海冰覆蓋率、大氣循環有關。臺灣古海洋研究係利用東海沖繩海槽岩心

重建距今 4 萬年以來的百年至千年尺度黑潮主流區的海表溫變化，此一海表溫不

同相位與振幅的變化揭示出臺灣鄰近海域在萬年、千年，百年等不同時間尺度海

表溫變化的輻度，並可充分反映出全球冰原體積、大氣二氧化碳濃度與黑潮的海

氣交互作用的複雜綜合效應。 

 

圖 S2.5 根據 RCP8.5代表濃度途逕使用 11個 CMIP5

模式推估海洋表層酸化情形。(a) pH 值的時

間序列，其中實線為平均，色塊為模式間差

異。(b)以各模式中位數呈現未來全球海洋表

層 pH 值變化分布(相對於 1850~2100 的平均

值) (摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 6.28) 
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三、氣候模態、年代際變化、氣候遷移、與暖化遲滯 

氣候變化具有多重

時間尺度的特性，過去一

百多年的氣候變化包括

了年際 (數年)、年代 (際) 

(十至數十年) 與百年趨

勢變化 (圖 S3.1)。這些存

在於大氣與海洋的自然

氣候變化現象的時間尺

度從數年  (稱為年際，

interannual)、十幾二十年 

(稱為年代，decadal) 到數

十年  (稱為年代際，

interdecadal) 不等，且具

相當大的空間尺度，如包

括整個極區與高緯度區

域或整個大西洋/太平洋，

因此對氣候的影響也是

洲際甚至全球尺度。受到

年代際變化的影響，氣候

可能在數年之中從暖和

轉為偏涼，或由多雨轉少

雨，這些不同時間尺度的

氣候變化疊加在一起，形

成過去百年來多重時間

尺度的氣候變化。 

地球大氣與海洋存在許多影響整個海盆甚至跨洲際的大尺度擾動，其中有些

在過去一百年數次或多次出現，甚至具有類週期的特性，稱之為模態。最為人熟

知的如聖嬰現象，屬於年際變化，對於長期氣候變遷影響不明顯。有些年代際變

化尺度的模態 (如太平洋年代際振盪，大西洋多年代振盪等)，因為時間尺度長達 

 

圖 S3.1 (a) 1850~2012 年全球海陸表面溫度距平，資

料來自三組不同資料源，上圖為全年平均，

下圖為十年平均及其中一組資料 (黑色) 

的不確定性，距平是相對於 1961~1990 年

的氣候平均。 (b) 觀測地表溫度在

1901~2012 年的線性趨勢圖，資料與在 (a) 

的橘色曲線相同，只顯示可用資料較高的

區域 (資料占分析時期達 70%且前後 10%

的時間有 20%以上的可用資料)，「+」代表

線性趨勢的統計信心度達 90%以上。(摘自
IPCC AR5, 2013, Figure SPM.1) 
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數十年，資料分析不易將

其與暖化趨勢清楚區隔，

造成詮釋上的困擾，而且

科學界對造成年代際變

化的相關機制尚無全盤

了解。全球平均氣溫在

1970 年代末期突然升

溫，太平洋年代際振盪的

轉為暖相位的時間幾乎

同步；過去百年來，大西

洋多年代振盪正負相位

間的變動也與同一時期

全球平均溫度的冷暖變

化有極高的統計相關性 

(圖 S3.2)。這些年代際變

化明顯的調節了全球暖

化的趨勢，形成年代間的

冷暖交錯 (圖 S3.3)。 

根據 IPCC AR5，

1951~2012 年全球平均

地面溫度上升幅度為每

10 年 0.11ºC，1998~2012

年 為 0.04ºC 10yr-1 ，

1984~1998 年為 0.26ºC 

10yr-1，顯見全球平均地

面溫度上升幅度呈現年

代變化，並非定值 (參見

本文圖 3.18a)。 1998~ 

2012 年暖化趨勢延緩，

稱為暖化遲滯。綜合

IPCC 第五份報告發布後

的研究結果，結論與之前

 

圖 S3.2 溫度的長期變化 (1930-2001)：全球地表溫度

長期變化 (柱狀圖:逐年變化、綠色線:9 年移

動平均)，與 9 年移動平均之北半球海表溫度 

(黃色線)、南半球海表溫度 (藍色線)，以及大

西洋多年代振盪 (紫色線)。 

 

圖 S3.3  1901-2014 年全球平均地表氣溫的長期變化。

12~2 月 (左上)，3~5 月 (右上)，6~8 月 (左

下)，9~11 月 (右下)。灰色線為逐年變化，可

以明顯觀察到年際變化；藍色線為 9 年移動平

均，可以觀察到年代(際)變化；紅色線為 1901-

2014 年的線性趨勢，明顯呈現暖化現象。資料

來源：GISS, http://data.giss.nasa.gov/gistemp/。 

http://data.giss.nasa.gov/gistemp/
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的理解並無不同，亦即年代際變化與人為暖化趨勢共存，"暖化遲滯”其實是受到

太平洋年代際振盪的調節作用產生的暫時性現象。過去幾十年，人為暖化幅度尚

未超過自然年代際變化，暖化趨勢因而時快時慢。年代際變化在北半球最明顯 

(可能與海陸分布造成的海洋環流振盪有關)，對大氣 (尤其地表溫度) 影響最直

接，而且陸地溫度反應迅速，全球平均地面溫度因此呈現出明顯的年代際變化與

近年來的暖化遲滯。相對而言，南半球大部分為海洋，年代際的影響較小，全球

平均地面溫度呈現相當線性的暖化趨勢，無明顯的暖化遲滯現象 (圖 S3.2)。海平

面高度受到海水熱脹冷縮影響，部分反映出海面下熱容量的變化，因此即使過去

10 多年熱量儲存於較深的海洋，全球平均地面溫度呈現暖化遲滯現象，海平面

高度仍舊會持續上升。除此之外，研究也發現極端高溫 (95 百分位) 發生頻率與

幅度並未稍減，1996 年之後反而有加速的現象。簡而言之，全球平均地面溫度不

是恰當的地球暖化指標，海平面高度與海洋熱容量，或極端高溫指標，才能比較

忠實反映暖化程度與趨勢。如果考慮 2012 年以後的溫度變化 (圖 S3.4)，全球平

均地面溫度近幾年呈現

更劇烈的上升趨勢，其中

的原因之一為 2015~2016

年聖嬰現象的影響。此聖

嬰現象對全球平均地面

溫度的實際影響程度仍

有待進一步探討。此一現

象再次顯示全球暖化的

須以長期趨勢研判，不宜

以變化較為快速的年代

際變化與年際變化論斷。 

四、東亞與西北太平洋氣候變異與氣候變遷 

亞洲人口超過 40 億，占世界人口總數約三分之二，其中一半以上人口分布

在以農業為主的季風地區。夏季季風的降水集中在 5 月至 9 月，降水量超過全年

降水總量的 6 成，季風降水的變化左右全年的總降水量，對亞洲季風區的人民生

計具關鍵性的影響。亞洲季風起緣於是亞洲大陸與印度-太平洋海陸度對比，是

全球季風系統中最龐大也是最活躍的一支，本章主要介紹東亞季風區過去以及未

 

圖 S3.4 1880~2016 年全球平均地面溫變化趨勢。 

( 來源 : NASA GISS surface temperature 
analysis) 
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來的氣候變遷。 

季風 

在古氣候方面，透過黃土-古土壤 (Loess-paleosol) 沉積序列的研究推測，東

亞季風的歷史大約是從 7 百萬年前開始，東亞季風的形成時間被認為與青康藏高

原的隆起歷史相關。3.4 百萬至 2.6 百萬年間風成沉積快速堆積，表示此時期東

亞夏季、冬季季風一併增強，一般認為此變遷與青康藏高原快速隆升後造成可能

的全球冷化相關。過去 2.5 百萬年來，東亞季風的變化則與冰期－間冰期的變化

呈現一致：冰期減弱，間冰期轉強。 

過去百年觀測資料顯示，長期線性下降趨勢與年代際變化主宰東亞季風變化。

東亞夏季季風在 1960 年代之後出現減弱的線性下降趨勢，此變化與 1960 年代至

1980 年代東亞夏季季風出現年代際時間尺度的減弱一致，兩者加總導致 1970 年

代至 1980 年代東

亞季風明顯偏弱，

此期間，東亞大尺

度環境場主要的

變化：850hPa 西

南氣流減弱、東亞

對流層大氣溫度

下降、太平洋副高

往西延伸，以及南

亞高壓東西向的

擴張 (圖 S4.1)。

目前研究 1950 年

代到 21 世紀初

期，東亞夏季季風

環流的年際與年

代際變化歸因於

海洋-大氣系統自

然變異，與人類活

動關係不大。與夏

季季風相似，東亞

(a) 

 
(b) 

 

(c) 

 

圖 S4.1 (a) 東亞夏季低層  (850hPa，陰影區 ) 與高層 

(200hPa) 緯向風的空間分布，圖中紅色虛線矩形表

東亞夏季季風指數，垂直風切的範圍，綠色矩形則

為熱帶西北太平洋夏季季風指數水平風切的範圍。

(b) 東亞夏季季風指數。(c) 熱帶西北太平洋夏季季

風指數。細線為年際變化季風指數，粗線為 11 年滑

動平均。 
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冬季季風約從 1960年代中期以後出現線性減弱趨勢，其中，西伯利亞高壓在 1980

年代以後的減弱特別明顯。研究指出，東亞冬季季風減弱與近五十年東亞冬季地

面溫度快速暖化密切相關 (圖 S4.2)。東亞夏季季風或冬季季風在 1990 年代中期

之後出現轉強，此變化似乎與 1990 年代中期至末期東亞或太平洋地區氣候遷移

有關。 

(a) (b) 

  
 

(c) 
 

(d) 

  

圖 S4.2 東亞地區冬季 (a) 海平面氣壓以及 (b) 500hPa 高度場的 1958~2010 年

線性變化趨勢。圖中陰影區表百年線性變化趨勢，等值線為氣候平均值。

(c) 冬季 (12~2 月) 西伯利亞高壓指數，(d) 東亞主槽指數。 

溫度變化趨勢 

東亞地區過去百年年均溫變化趨勢顯示增暖地區主要發生在日本、韓國以及

中國華北等中高緯度地區 (圖 S4.3)。過去百年東亞地面年均溫約增加 1°C~3°C，

增溫現象遠較印尼、菲律等熱帶地區明顯。此外，冬季地表增溫現象較夏季明顯，

研究指出東亞冬季地表增溫現象與西伯利亞高壓自 1960 年代後快速減弱有關。

在時間演變，過去百年東亞地面年均溫的變化大致與全球地面溫度的演變化一致：

在 20世紀出現兩次較顯著的溫度上升，第一次約發生在 1900初期到 1940年代，

第二次約從 1980 年代以後至今。1940 年代到 1970 年代東亞地面溫度的變化出 
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現較明顯的區域差

異：日本、朝鮮半島

以及臺灣等地區，地

面溫度僅出現微略下

降，但中國華北、華

中以及華南則出現明

顯的下滑。另外，東

亞地面溫度暖化的現

象在 21 世紀初有緩

和跡象，似乎反應

2000 年後全球暖化

遲滯現象。 

季節變化趨勢 

過去百年，東亞

地區夏季的改變呈現

夏季提早開始、延後

結束，即夏季長度延

長；夏季延長主要發

生在低緯度的海洋，

以及華南與華北等地

區。冬季長度的變化，

大多數區域皆為縮

短，較明顯的區域發

生在低緯度海洋、中

國沿岸、朝鮮半島以

及貝加爾湖等地區 

(圖 S4.4)。冬季峰值溫度的改變，從西伯利亞東北側，沿著順時針方向，經過貝

加爾湖、韓國、中國沿岸、臺灣到中南半島，有明顯上升趨勢，以上地區與冬季

季風盛行方向一致，表示東亞冬季峰值溫度的變化趨勢與西伯利亞高壓的減弱密

切有關。夏季峰值溫度增溫的幅度較小，主要的增溫地區沿著西南－東北走向，

從青藏高原延伸到華北以及東北亞等地區。 

(a) 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

(b) 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

(c) 
 

 

圖 S4.3  (a) 1901~2012 年東亞地面年平均溫度線性

變化趨勢，單位：K 10yr-2；(b)、(c) 同 (a)，

但時間分別為夏季 (6~8 月) 與冬季 (12~2

月)。溫度資料來源為 CRU。 
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降水 

1960~2000 年東亞

地區年平均降水在華

南、長江流域、日本與

朝鮮半島等地區出現明

顯線性增加趨勢，但華

中與華北中國東南部、

北部與東北一帶則為減

少，此區域性差異導致

東亞地區域平均年降水

總量並無明顯增加或減

少趨勢 (圖 S4.5)。在季

節雨量變化，夏季降水，

華南、華中、朝鮮半島

等地區出現增強趨勢，

臺灣與日本變化趨勢呈

現明顯區域特性，華北

與東北亞地區以及菲律

賓北部、呂宋島等地區

則減少。冬季降水，華

南、臺灣與菲律賓地區

出現增加趨勢，日本北

海道，庫頁島與東北亞

地區則減少，其它地區

冬季降水改變不明顯。 

颱風 

歷史資料顯示全球熱帶

氣旋發生頻率沒有明顯

變化，但不同洋盆每年

颱風生成頻率出現呈現

年代際變化 (圖 S4.5)：

(a) 

 
(b) 

 

圖 S4.4 東亞地區季節長度的長期 (1901~2007 年) 線

性變化趨勢。(a)、(b) 分別為夏季與冬季長度

的變化，單位為 day 10yr-1。 

(a) 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

(b) 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

(c) 

 

圖 S4.5 (a) 1961~2007 年東亞地區年平均降水的線性

變化趨勢；單位為 mm 100yr-1。(b)、(c) 同 (a)，

但時間分別夏季 (6~8 月) 與冬季 (12~2 月)。 
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北大西洋熱帶氣旋活動頻率自 1970 年代以來顯著增加；相反的，熱帶西北太平

洋海域每年颱風生成個數 1990 年代之後明顯減少 (圖 S4.6)。至於颱風強度，

1982 至 2009 年間，全球熱帶氣旋的強度略為增加，但並不顯著；在不同洋盆，

北大西洋颱風強度明顯增強，南太平洋也出現增強；但熱帶西北太平洋與東太平

洋反而減弱 (圖 S4.7)。 

 

圖 S4.6 1970 年 1 月至 2014 年 3 月間，全球熱帶氣旋活動頻率時間序列圖。圖

中上曲線為強度達到熱帶風暴等級 (含) 以上 (Tropical Strom，生命期

中最大風速超過 34knots) 的熱帶氣旋活動頻率，下曲線為強度達到

Saffir-Simpson 一級颶風等級  (含 ) 以上  (生命期中最大風速超過

64knots) 的熱帶氣旋活動頻率。兩組時間序列均為採取 12 個月滑動加

總後的結果。 

 

圖 S4.7 1982～2009 年間，全球及各熱帶氣旋活躍海域 (北大西洋、東太平洋、

西太平洋、南太平洋、南印度洋)，第 50 至 90 百分位數熱帶氣旋強度

變化時間序列圖。0.5 代表第 50 百分位數熱帶氣旋強度，其餘依此類

推，直線則為各百分位數的線性回歸線。X 軸為年份，Y 軸為熱帶氣旋

生命期強度極大值 (lifetime maximum intensity, LMI) 
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未來推估 

季風 

CMIP5 對未來氣候的模擬結果顯示，東亞夏季季風的強度、降水將增加 (圖

S4.8)。RCP4.5 代表濃度途逕下，東亞降水增加最可能發生在 5~7 月梅雨季；極

端降水發生頻率增加的地區最可能出現在亞洲東部，且春夏秋冬都可能發生，但

日本地區極端降水增加較可能發生在夏季。 

 

圖 S4.8 (a) 觀測及 CMIP5 各模式東亞夏季季風降水變化時間序列。單位為% 

(夏季降水距平與現今氣候之比值)；所有曲線皆經過 21 年滑動平均。不

同顏色分別代表：歷史 (灰色，40 個模式平均)、RCP2.6 (深藍，24 個

模式平均)、RCP4.5 (淺藍，34 個模式平均)、RCP6.0 (橘，20 個模式平

均) 和 RCP8.5 (紅，32個模式平均)。RCP2.6及 RCP8.5 模式表現 10%

及 90%之間為陰影區塊。觀測不同顏色代表：CRU TS3.2 (深藍)，GPCC 

V6 (深綠)，GPCC VASClimO (淺綠)， APHRODITE v1101 (淺藍)，GPCC 

V2.2 (黑)，CMAP v1201 (點)。(b) 圖為 2080~2099 年與現今氣候之差

異。Pav：平均降水(%)，Psd：季節降水標準差 (%)，SDII：簡易逐日降

水強度 (%)，R5d：連續 5 日累積雨量 (%)，CDD：連續乾燥日數 (日)，

ONS：季風肇始日 (日)，RET：季風消散日 (日)，DUR：季風持續時間 

(日)。RCP2.6 (深藍，18 個模式)，RCP4.5 (淺藍，24 個模式)，RCP6.0 

(橘，14 個模式) 及 RCP8.5 (紅，26 個模式)。(摘自 IPCC AR5, 2013, 
Figure 14.4) 

溫度 

氣候模擬顯示，中國東南部，日平均、最高與最低溫度都出現顯著增加的現

象，伴隨溫度上升，霧發生日數減少，熱浪持續時間增長。CMIP5 模擬結果與 
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CMIP3 大致相似，RCP4.5 模擬顯示，東亞冬季與夏季的地面溫度都明顯增暖。

但由於冬季季風與寒潮強度減弱，地面年平均與季節平均地面最大風速則有減弱

趨勢。 

降水 

CMIP5 模擬結果顯示，東亞地區夏季季風與降水在 21 世紀末皆出現增強趨

勢，冬季季風則為減弱，臺灣到日本一帶的降水出現減少的趨勢 (圖 S4.9)。由於

北半球陸地增溫遠比海洋增溫快速，海陸南北溫差在未來將增加，此差異導致在

21 世紀末，每增溫 1°C，東亞夏季季風降水增加率大約是澳洲季風的 2.5 倍，東

亞夏季季風降水在世紀末每增加 1°C 降水約增加 6.4%，澳洲季風降水為 2.5%，

印度夏季季風降水介於兩者之間約 5%，整個亞澳夏季季風降水平均增加率則為

4.5%。東亞梅雨季在 21 世紀末的降水量將增加，伴隨鋒面的極端降水發生頻率

有增加的趨勢。 

 

圖 S4.9 上圖和下圖分別為世紀末亞洲夏季 (6~9 月) 和冬季 (12~3 月) 降水的

改變量 (2080~2099年平均減去 1986~2005年平均)。左圖為 CMIP3 A1B

情境 24 個模式平均、中圖為 CMIP5 RCP4.5代表濃度途徑 39 組模式平

均、右圖為 CMIP3 A1B情境 MRI-AGCM3.2 12 組 60km 空間高解析度

模式系集模擬結果。在此，未來變遷為 2075~2099 年平均與 1979~2003

年平均的差。各情境降水變化皆對全球溫度變化做標準化。單斜線與交

叉斜線區域分別代表超過 66%及 90%模式與系集平均有相同之表現。 
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颱風 

在未來，雖然全球海表溫度、水氣增加，有利於颱風生成，但影響颱風生成

的其他大尺度環境，如垂直風切，中對流層相對濕度等，不利於颱風生成。IPCC 

AR5 推估 21 世紀末全球熱帶氣旋頻率減少；在不同海洋區域，熱帶西北太平洋、

南印度洋以及南太平洋減少顯著，北大西洋、北印度洋與東太平洋等海域改變不

明顯。在強度方面，相對於 1986~2005 年，21 世紀末全球強烈 (等級 4、5 級) 熱

帶氣旋的發生頻率增加，颱風降雨強度增強；在不同洋盆，熱帶西北太平洋之熱

帶氣旋強度大約上升 4~6 m/sec；北大西洋同樣增強，但不同模式之間的差異相

當大；其它海域的改變則不明顯 (圖 S4.10)。 

 

圖 S4.10 在類似 A1B 情境下，全球氣候模式對不同生成地區，熱帶氣旋活動之

未來變遷的推估。圖中柱狀圖，由左至右分別表示，熱帶氣旋生成頻率、

強烈熱帶氣旋 (等級 4 級、5 級) 生成頻率、最大強度以及降水率的變

化率 (百分比)；在此未來變遷表示未來 (2081~2100 平均) 與現今氣候 

(2000-2019 年平均) 的差值。(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 14.17) 
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五、臺灣氣候觀測分析 

本章整理了有至少 20 年良好觀測紀錄的臺灣氣候觀測資料，另加國際通用

的觀測與格點資料，記錄近百餘年的臺灣氣象與大氣成分的變化。「臺灣氣候變

遷推估與資訊平台」計畫  (Taiwan Climate Change Projection and Information 

Platform，TCCIP) 整合氣象、農業、水利、電力等單位的雨量觀測紀錄成為「臺

灣降雨指數」 (Taiwan 

Rainfall Index, TRI)，代

表臺灣整體雨量變化。

溫度則是以 14個氣象局

測站的平均值為代表，

分別統計日平均氣溫、

日最高氣溫、日最低氣

溫、氣溫日較差等變量

的變化。水氣壓、相對濕

度、日照時數、雲量、能

見度等資料的分析結果

沒有納入本摘要報告，

有興趣的讀者請閱報告

全文第五章。二氧化碳 

(CO2)、甲烷 (CH4)、臭氧 

(O3)、氣膠 PM10 等大氣

成分的監測與分析對於

了解氣候的變化和影響

非常重要，其增加或減

少以及不同時期之間的

差異都是重要的紀錄。 

雨量 

臺灣全年平均雨量 

(圖 S5.1a) 自 1900 年代

開始上升至 1940年達到

 

圖 S5.1 臺灣雨量時序變化：(a) 全年平均，(b) 2~4 月

春季平均，(c) 5~6 月梅雨季平均，(d) 7~8 月

夏季平均，(e) 9~10 月秋季平均，(f) 11~1 月

冬季平均。黑實線是每年各季平均值，水平

黑虛線是黑實線的所有年份平均值，粗紅線

是 25 年滑動平均。(TCCIP 計畫提供) 
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最大值，接下來減少至 1960 年代中期，再接下來是緩慢上升至 2010 年。而春季 

(圖 S5.1b) 自 1900 年代上升至 1920 年代末期後，變成減少至 1960 年代末期，

又再上升至 1990 年代初期，再變為減少至 2010 年。梅雨季 (圖 S5.1c) 和夏季 

(圖 S5.1d) 則自 1900 年代開始上升至 1940 年到達極大值，接下來緩慢下降至

2010年。秋季 (圖 S5.1e) 

是先緩慢上升至1910年

代末期，雨量減少至

1930 年代末期，轉為上

升至 1960 年代中期，接

下來雨量在平均線附近

上下擺動，至 1990 年代

初才又明顯的上升至

2010年。冬季 (圖 S5.1f) 

情況較為不同，自 1900

代起開始下降至1930年

代中期，接著幾乎持平

至1990年代末才又開始

明顯上升至 2010 年。各

季節都有明顯的年代際

變化，秋雨和春雨的變

化有負相關的關係，也

就是在秋雨偏多的年代

春雨偏少，反之亦然。 

氣溫 

以14個氣象局測站 

(臺北、基隆、彭佳嶼、

花蓮、宜蘭、澎湖、臺南、

高雄、臺中、大武、新竹、

恆春、成功、臺東) 為代

表的臺灣全年、夏半年 

(5~10月)、冬半年 (11~4

 

圖 S5.2 臺灣氣溫時序變化：(a) 全年平均，(b) 5~10

月夏半年平均，(c) 11~4 月冬半年平均。其中

灰線是各測站的逐年氣溫，黑實線是所有測

站的平均值，水平黑虛線是黑實線的所有年

份平均值，粗紅線是 25 年滑動平均。(d)、

(e)、(f) 與(a)、(b)、(c) 相同，但為減去各測

站 1961~1990 年的平均值後的距平值。

(TCCIP 計畫提供) 
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月) 平均氣溫分別為 23.1oC、26.7oC、19.6oC。臺灣全年平均氣溫百餘年來呈現階

段性上升現象 (圖 S5.2a 與圖 S5.2d)：1900~1920 年代初緩慢上升，1920 年代至

1940 年代上升較快，1940 年代至 1970 年代氣溫上升趨緩，自 1980 年代又有較

大的上升幅度。此一階段性上升在冬半年最明顯 (圖 S5.2c 與圖 S5.2f)，夏半年

氣溫 (圖 S5.2b 與圖 S5.2e) 則大致呈現長期線性上升趨勢。 

日最高氣溫 

以與前相同的 14

個氣象局測站為代表的

臺灣全年、夏半年 

(5~10 月 ) 、 冬 半 年 

(11~4 月) 平均日最高

氣溫分別為 27oC 、

30.5oC、23.4oC。日最高

氣溫全年平均與距平圖 

(圖 S5.3a、圖 S5.3d) 顯

示：氣溫從 1900 年代至

1920 年代初緩慢上升，

1920 年代至 1940 年代

上升較快，1940 年代至

1970 年代氣溫上升變

緩，自 1980 年代又有較

大的上升幅度。計算最

高氣溫距平圖中紅色線

的線性回歸斜率，得到

百年來全年最高氣溫增

溫為 0.8oC，夏半年 (圖

S5.3b 與圖 S5.3e) 最高

氣溫增溫為 0.9oC，冬半

年 (圖S5.3c與圖S5.3f) 

最高氣溫百年增加幅度

為 0.9oC。 

 

圖 S5.3 臺灣最高氣溫時序變化：(a) 全年平均，(b) 

5~10 月夏半年平均，(c) 11~4 月冬半年平均，

其中灰線是各測站的逐年資料，黑實線是所

有測站的平均值，水平黑虛線是黑實線的所

有年份平均值，粗紅線是將黑線做 25 年的滑

動平均。(d)、(e)、(f) 與 (a)、(b)、(c) 相同，

但為減去各測站 1961~1990 年的平均值後的

距平值。(TCCIP 計畫提供) 
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日最低氣溫 

與日最高溫用相

同方法計算臺灣全年、

夏半年、冬半年平均日

最 低 氣 溫 分 別 為

20.2oC 、 23.7oC 、

16.6oC。日最低氣溫全

年平均與距平圖  (圖

S5.4a與圖 5.4d) 顯示：

氣溫從 1900 年代至

1920 年代初緩慢下降，

自 1920 年代初起開始

上升至近年，增溫在

1920 年代至 1940 年代

及 1970 年代末期至

2010 年較快，1940 年

代至 1970 年代，增溫

緩慢甚至看不出來有

明顯上升。利用線性回

歸斜率計算增溫幅度，

全年及冬半年 (圖 5.4d

與圖 5.4f) 最低氣溫百

年增溫約 1.7oC，而夏

半年 (圖 S5.4e) 最低

氣溫百年增加幅度約

1.8oC。 

氣溫日較差 

氣溫日較差是每日最高氣溫減去最低氣溫所得的數值。使用與日最高溫和日

最低溫相同方法計算臺灣全年、夏半年、冬半年平均日較差獲得數值分別為

6.81oC、6.83oC、6.79oC，三者差異很小。氣溫日較差全年平均與距平圖 (圖 S5.5a

與圖 S5.5d) 顯示：數值從 1900 年代至 1930 年代上升，自 1930 年代初開始緩慢

 

圖 S5.4 臺灣最低氣溫時序變化:(a)全年平均，(b) 5~10

月夏半年平均，(c) 11~4 月冬半年平均，其中

灰線是各測站的逐年資料，黑實線是所有選取

測站的平均值，水平黑虛線是黑實線的所有年

份平均值，粗紅線是將黑線做 25 年的滑動平

均。(d)、(e)、(f) 與 (a)、(b)、(c) 相同，但為

減去各測站 1961~1990 年的平均值後的距平

值。(TCCIP 計畫提供) 
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下降至近年。從氣溫日較

差距平圖可看出，平均日

較差自 1900年代至 1930

年代初期約上升 0.7oC，

自 1930年代初期至 2012

年下降約 1.2oC。由前述

日最低溫與日最高溫的

百年增溫幅度可知，日最

低溫增溫 (約 1.7oC) 大

於日最高溫增溫  (約

0.8oC)，與氣溫日較差緩

慢下降趨勢一致。 

季節循環 

以臺北、臺中、臺南、

恆春、臺東、花蓮 6 個有

100年觀測資料的氣象局

測站溫度資料分析臺灣

氣候季節 (表 S5.1)。季節

循 環 的 變 化 則 是 以

1961~1990年氣候基期之

平均值定出氣候季節之

夏季與冬季溫度閾值，依

此計算每年各季節循環

的起始與結束的時間點，

依此分析其近百年來的

長期變化趨勢。 

極端天氣 

極端天氣是鮮少發生的天氣事件，對民生經濟的影響往往遠大於其他比較容易發

生的事件。社會大眾最關心的氣候變遷影響其實最主要的就是極端天氣事件的變

化與影響，其中又以伴隨氣候暖化而至的極端高溫事件增多的發展趨勢最為明確。

 

圖 S5.5 臺灣氣溫日較差時序變化：(a) 全年平均，(b) 

5~10 月夏半年平均，(c) 11~4 月冬半年平均，

其中灰線是各測站的逐年資料，黑實線是所

有測站的平均值，水平黑虛線是黑實線的所

有年份平均值，粗紅線是將黑線做 25 年的滑

動平均。(d)、(e)、(f) 與 (a)、(b)、(c) 相同，

但為減去各測站 1961~1990 年的平均值後的

距平值。(TCCIP 計畫提供) 
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本報告分析了極端的日平均氣溫、日最高溫、日最低溫，發現日最低溫極端溫暖

事件已發生極為顯著的變化。由於日最高溫出現在白天日最低溫出現在夜晚，因

此將日最高溫極端溫暖的事件稱為「暖晝」，而將日最低溫極端溫暖的事件稱為

「暖夜」。暖晝與暖夜的長期變化 (圖 S5.6a與圖 S5.6b) 特徵與年平均最高溫度 

表 5.1 於 1957~2006 年，臺灣六個測站夏冬兩季的起始、結束與長度的長期變

化趨勢統計，單位為日/十年；以及峰值溫度(最高低溫)趨勢，單位為°C/

百年。負值表示日期提早、日數減少或溫度下降；反之，正值表示日期

延後、日數增長或溫度上升。以*符號標示及以粗體底線標示者分別代

表通過 Mann-Kendall test 90%及 95%統計檢定。 

  臺北 臺中 臺南 恆春 臺東 花蓮 

夏季 

起始日期 - 3.97 - 4.64 - 2.04 + 0.62 - 2.99 - 3.75 

峰值日期 - 1.16 - 0.68 + 1.33 + 2.37* - 0.19 - 0.61 

結束日期 + 2.50 + 3.78 + 3.91 + 1.05 + 3.34 + 2.67 

季節日數 + 6.47 + 8.41 + 5.95 + 0.43 + 6.33 + 6.42 

峰值溫度 + 2.48 + 1.28 + 1.12 + 0.19 + 1.01 + 1.60 

冬季 

起始日期 + 5.30 + 4.59 + 3.29 + 1.65 + 3.89 + 4.28 

峰值日期 + 1.20 + 0.88 + 0.74 + 0.35 + 0.90 + 1.09 

結束日期 - 3.20 - 2.95 - 1.82 - 0.97 - 2.11 - 2.34 

季節日數 - 8.50 - 7.54 - 5.12 - 2.62 - 6.00 - 6.62 

峰值溫度 + 3.61 + 3.74 + 2.89 + 1.14* + 2.19 2.78 

 

圖 S5.6 1910~2013 年逐年 (a) 暖晝、(b) 暖夜的日數減去 1961~1990 年氣候基

期平均日數的距平值。藍色線條與陰影顯示 6 個百年測站的平均距平與

各測站距平分布範圍，紅色線條與陰影顯示 21個 (含 6個百年測站) 有

52 年觀測紀錄測站的平均距平與各測站距平分布範圍。另標示了將 21

個測站分為 13 個平地站 (橘線)、2 個北部山區 (綠線)、3 個南部山區 

(天藍線)、3 個外島 (紫線) 的平均距平值。(TCCIP 計畫提供) 
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及年平均最低溫度相當類似 (圖 S5.3a與圖 S5.4a)。雖然暖晝在近 10 年發生頻率

較高，但在 1940 年代至 1960 年代也相當頻繁，百年來並沒有明顯的線性變化趨

勢。暖夜日數則是在 1950 年以前偏低且變化較不明顯，1950 年之後急速增多，

近 10 年發生頻率明顯高於過去的任何時期。暖夜日數增多很可能是受到人為排

放溫室氣體濃度增加的影響，大氣中有較多的溫室氣體吸收了白天從地表向太空

輻射的能量，如同保溫

作用，降低了地面夜間

散熱效率。 

臺灣的極端天氣

事件受颱風影響最大。

影響臺灣的颱風個數

有明顯的年代際振盪

變化，但沒有明顯的長

期 (60年) 持續增加或

減少的線性變化。在

1960 年代和 2000 年之

後颱風個數相對偏多，

在 1950年代與 1970年

代至 1990 年代間則相

對偏少。若將不同等級 

(輕度、中度、強烈) 的

侵臺颱風分開統計 (圖

S5.7)，發現強烈颱風比

另外兩個等級的變化

清楚。於 1950~60 年代

以及 1990 年代之後侵

臺的強烈颱風個數較

多，平均每 10 年有 18

個侵台，1970 年代至

1980 年代則相對偏少，

平均每 10 年僅有 7 個

強烈颱風影響臺灣。 

 

 

 

圖 S5.7 1950~2014 年期間，不同強度的颱風，每年進

入臺灣海岸線 300 公里範圍內的個數時間序

列圖。由上至下依序為輕度颱風 (34knots≦

Vmax≦63knots)、中度颱風 (64knots≦Vmax≦

99 knots)、強烈颱風 (Vmax≧100knots)。紅線

代表 11 年滑動平均值，X 軸代表年份，Y 軸

代表影響臺灣的颱風個數。(TCCIP 計畫提供) 
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大氣成分 

本報告彙整分析了臺灣地區的二氧化碳 (CO2)、甲烷 (CH4)、臭氧 (O3) 長

期觀測資料與氣膠 (aerosol) 濃度的監測數據。二氧化碳 (CO2) 濃度的增加被普

遍認為是導致全球暖化現象的關鍵，而 CO2 的分子數量在一般大氣中僅佔有不

到 0.05%的比例，其他在 IPCC AR5 列入討論的溫室氣體 (CH4, N2O, O3, CFCs) 

的濃度更遠低於

CO2，然而對大氣物

理化學乃至於氣候

變遷的影響卻不容

忽 視 。 氣 膠 

(aerosol) 亦稱為懸

浮微粒  (suspended 

particles)，是指懸浮

在空氣中的微小粒

子，不僅可直接散

射或吸收可見光因

而影響大氣輻射的

傳遞，更可經由和

水氣的交互作用影

響雲霧的形成及雲

霧滴的微物理性質

進而間接干擾地球

系統的能量平衡。

粒徑小於 10µm 的

微粒以 PM10表示，

會沉積在肺部與氣

管有害人體健康。 

近 20年間CO2

濃度顯著增加的現

象 (圖 S5.8)。蘭嶼

站 1997年的CO2年

 

圖 S5.8 臺灣地區六個空氣品質監測站及蘭嶼氣象站之

地表二氧化碳 (CO2) 濃度月平均值時間序列。

空氣品質監測站資料期間採用 2003~2013年 (善

化站起始於 2004 年 10 月)，蘭嶼氣象站資料期

間為 1997~2012 年。誤差線代表以日平均值為基

礎的月平均值標準偏差範圍。紅色實線為 3 個月

移動平均，黑色實線為 12 個月移動平均，分別

呈現觀測值的季節波動及變化趨勢。 
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平均濃度為 358.5ppm，2004 年增加至 375.4ppm，陽明山和恆春站 2004 年的 CO2

年平均濃度則分別為 380.8ppm 及 370.1ppm，2013 年這三個背景站的濃度分別為

394.8ppm、404.6ppm、399.8ppm，相較於 2004年分別增加了 5.2%, 6.3%及 8.0%。

城市地區的 CO2濃度受到人為污染的影響而顯著高於背景區，松山、大里、善化、

宜蘭四站 2013 年的 CO2 年平均值分別為 423.9ppm、425.8ppm、429.5ppm、

414.7ppm，並且均為各站監測記錄中的前三高值，上述觀測資料明顯地反映出臺

灣及周邊地區大氣中 CO2濃度增加的現象。 

O3濃度在過去 20 年間呈現顯著的增加趨勢，但總臭氧量 (O3) 監測記錄顯

示 2004 年之後的臭氧濃度增加趨勢較 1994 年至 2003 年間明顯減緩，CH4濃度

則無顯著的變化。大氣氣膠 PM10濃度在最近 10 年 (2004~2013 年) 也在逐年下

降。 

六、臺灣未來氣候變遷推估 

臺灣未來氣候變遷的推估主要是依據參與第 5 期耦合模式比對計畫 

(Coupled Model Intercomparison Project Phase 5, CMIP5) 全球氣候模式所做的模

擬結果，透過統計降尺度方法呈現臺灣區域的特性與可能的機率分佈範圍，以及

由其部分模式與高解析度全球氣候模式輸出驅動區域氣候模式的動力降尺度模

擬結果。IPCC AR4 的情境模擬是以未來世界發展方向估計其對應的人為溫室氣

體排放量，當作未來氣候變遷推估的基準；而 IPCC AR5 所使用的新情境設計，

則是以輻射強迫作用 (radiative forcing) 做為未來氣候變遷推估之基準，再用以

估計各溫室氣體隨時間的代表濃度途徑 (Representative Concentration Pathways, 

RCPs；Meinshausen et al., 2011)。 

報告所運用的統計降尺度方法是依據 Wood et al. (2002, 2004) 與 Maurer 

(2007) 所發展的誤差校正空間分解法 (Bias Correction and Spatial Disaggregation, 

BCSD)；統計降尺度需要高解析度的觀測資料作為統計分析的基準與校驗，由於

氣候模式模擬資料是網格平均資料，因此使用網格化觀測資料做為分析比較的基

準；統計降尺度所建立的統計模型多數是以現今氣候特性所歸納分析出的關係為

基準，是否這些關係在未來氣候變遷下還持續維持，是後續應用時必須要留意的

問題。運用統計降尺度方法推估臺灣區域未來氣候變遷的流程示意如圖 S6.1。 
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圖 S6.1 運用統計降尺度方法推估臺灣區域未來氣候變遷的流程示意圖。 

不同應用領域在進行氣候變遷影響與調適評估研究時，對於氣候資料項目與

時空解析度的需求往往不一樣，但由於氣候變遷推估模擬資料與觀測資料解析度

的限制，後續所說明的統計降尺度推估結果只會以 5 公里的網格資料解析度做一

般性的舉例呈現。報告中並不推估不同情境個別發生的機率高低，而是分別針對

某單一未來情境加以推估。分析比較的基準是以 1986~2005 年平均特徵代表現今

氣候狀態，對於未來氣候變遷推估則是以 2016~2035 年、2046~2065年、與 2081~ 

2100 年的平均特徵，分別代表未來由近程至遠程的三個變動的分析。 

臺灣未來氣溫推估 

年平均 

圖 S6.2 為臺灣地區年平均溫度變化推估；第一個時段 (2016~2035 年) 年平

均溫度改變量約在 0.3°C~0.9°C，不同情境在這個時段增暖的幅度差別不大；在

21 世紀中期 (2046~2065 年)，RCP4.5 情境的強迫作用大於 RCP6.0，因此圖 S6.2

中 RCP6.0 的暖化在這個時段 (2046~2065 年) 比 RCP4.5 情境下還要小一些；到

了世紀末 (2081~2100 年)， 在 RCP8.5 情境下增溫可能達到 3.0°C~3.6°C，而在

RCP2.6 情境下，除了北臺灣之外，多在 1°C 以下。 
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圖 S6.3 是全臺灣

地區年平均溫度隨時

間變動的時間序列

圖；區域平均的暖化

幅度隨時間的變化與

圖 S6.2 中各時段及情

境的增溫變化推估相

當一致，21 世紀中以

前，RCP6.0 與 RCP4.5

的暖化幅度的差別不

大。圖 S6.4 顯示在

RCP2.6 情境下，世紀

末全臺平均增溫非常

不可能超過 2oC；

RCP6.0 情境下，全臺

增溫非常可能超過

1oC。而在 RCP8.5 情

境下，全臺平均氣溫

上升甚至將超過 2oC；

大約有一半的模式推

估臺灣各地區的增溫

在世紀末將超過 3°C。 

 

圖 S6.3 全臺灣區域平均年平均近地面氣溫的時間序列。圖右的盒鬚圖則是對應

上述不同情境在 2081~2100 年時段平均的模式推估變化分佈特徵 (含

90, 75, 50, 25, 10 百分位) 

 

 圖 S6.2 CMIP5 四個情境下的三種未來時段依據所有

IPCC 氣候模式所推估臺灣地區近地面氣溫氣

候平均變化 (各時段減去 1986~2005 年平均變

化) 的系集中位數，單位：°C。須注意不同情境

在計算中位數時，氣候模式的數量並不相同。 
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圖 S6.4 臺灣地區 5 公里解析度之四情境下，世紀末年均溫增加超過 1°C、2°C、

3°C 與 4°C 之 CMIP5 模式推估機率分布圖。 

季節循環 

不同季節未來在世紀末的暖化程度 (圖 S6.5) 與年平均 (圖 S6.2) 相似，沒

有顯著的季節差異，唯一略微不同的是冬、春季時，不同區域的暖化差異更小。 
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極端氣溫變化 

依據世界氣象組織

氣候變遷偵測與指標專

家小組  (CCI/CLIVAR/ 

JCOMM Expert Team on 

Climate Change Detection 

and Indices, ETCCDI) 用

以評估氣候變遷影響所

使用的極端天氣與氣候

指標，分析描述臺灣在世

紀末 (2081~2100 年) 極

端事件變化如圖 S6.6。

CMIP5 資料庫中有提供

RCP2.6 與 RCP6.0 情境

模擬的模式也比較少，考

量到極端指標可能的變

異量較大，更可能出現目

前氣候範圍之外的異常

值。所以在此部份僅針對

有較多模式的 RCP4.5與

RCP8.5 情境進行相關的

模擬分析。 

由圖 S6.6 可以明顯地看到不同未來情境 (輻射強迫作用) 是主導極端溫度

改變差異的主要原因；從可能的機率變化而言，未來增溫的情形下，現今氣候機

率分布的極端低值在未來都會變成幾乎不可能再發生；相對的極端暖晝與暖夜事

件發生頻率，在 2 種不同情境下，世紀末均有明顯增加的趨勢，極端暖晝 (TX90p) 

增加與極端暖夜 (TX10p) 減少的天數變化趨勢，也同樣表現在極端溫度事件的

持續天數的熱浪與寒潮指標上；平均日夜溫差 (DTR) 的變化很小，而且不同模

式與情境間的差異也非常有限。 

 

圖 S6.5 在四個情境下的四個不同季節在 21世紀末

臺灣地區近地面氣溫氣候季節平均變化。

MAM、JJA、SON、DJF分別代表北半球的

春、夏、秋、冬季，單位：°C。 
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(a) 極端溫度改變量推估的系集分佈中位數 

 
 

(b) 極端溫度事件發生天數頻率變化 

 
 

(c) 寒潮 (CWDI)、熱浪 (HWDI) 與日較差 (DTR)  

 
 

(d) 極端指標的推估可能區間範圍 
degC 

 
 

   % 

 
 

   % 

   
 
 

TXx: 日高溫的最大值；TXn: 日高溫的最小值 

TNx: 日低溫的最大值；TNn: 日低溫的最小值 

TX90p: 極端暖晝日數；TX10P: 極端冷晝日數 

TN90P: 極端暖夜日數；TN10P: 極端冷夜日數 

圖 S6.6  在 RCP4.5 與 RCP8.5情境下，臺灣世紀末 (2081~2100 年) 極端溫度變

化的空間分布及改變率盒鬚圖。 
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CMIP5 與 CMIP3 統計降尺度推估的差異比較 

CMIP5 氣候模式在模擬現今地球氣候系統特徵的時候，其表現比過去運用

CMIP3 的模式綜觀表現，平均而言更好，但是對於未來變遷推估的合理比較，關

鍵還是在於如何將前述未來情境與其對應的氣候系統驅力的差別對暖化的影響

加以處理；但是，型態特徵往往需要從大尺度的空間分佈差異加以比較，如果只

侷限在臺灣鄰近區域時，可以比較的往往只是變化幅度。圖 S6.7 為 CMIP5 與

CMIP3個別未來情境下的 21世紀末臺灣區域性溫度變化模式推估中位數比較結

果。將 CMIP3 的三種情境以及 CMIP5 的四種情境下，臺灣區域平均增溫推估在

各個季節與全年的可能分佈範圍以盒鬚圖 (圖S6.8) 與對應表格中所所用的百分

位數值 (表 S6.1) 表示，可以看到台灣區域平均後隨季節的模式分佈可能機率分

佈範圍。圖 S6.9 進一步以時間軸對稱的方式，比較 CMIP5 與 CMIP3 各個不同

未來情境下，臺灣區域平均溫度距平加以 20 年滑動平均後隨時間變化，距平計

算的基準分別為 1986 至 2005 年與 1981 至 2000 年。 

 

圖 S6.7 CMIP5 (上列：由左起分別為 RCP2.6、RCP4.5、RCP6.0、RCP8.5 情境) 

與 CMIP3 (下列：由左起分別為 B1、A1B、A2 情境) 模式中位數所推

估 21 世紀末臺灣平均溫度變化的空間分佈。單位：oC。 
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圖 S6.8、臺灣地區在 CMIP3 與 CMIP5 各情境下，21 世紀末增溫情形在春、夏、

秋、冬與年平均之各模式最小、10、25 百分位值、中位數、75、90 百

分位值與最大值。10 與 90 百分位值為盒鬚圖上所標的橫線。 

表 S6.1 CMIP5 與 CMIP3 未來情境下，臺灣四季的氣候平均溫度變化。表中標

題列分別代表該區該季節平均值統計機率密度分布的不同百分位值。 
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圖 S6.9 比較 CMIP5 與 CMIP3 在不同情境下，推估臺灣平均溫度距平隨時間的

變化。觀測資料 (OBS) 為 TCCIP 產製的 5 公里網格資料。深色線條為

模式中位數，線條所伴隨的淺色範圍則是不同模式推估的範圍。單位：
oC。 

以隨時間變化的趨勢而言，過去 CMIP3 的未來情境對於二氧化碳與其他溫

室氣體排放減量的時程比較慢，並估計二氧化碳在大氣的停留時間較長，同時也

比 CMIP5 高估近未來人為懸浮微粒的作用，這些都使氣候系統所受輻射強迫隨

時間增加的趨勢，在 CMIP3 的未來情境中更明顯，即使是增溫最小的 B1 情境，

到世紀末之前，溫度還是持續上升。在情境與氣候模式的個數和版本的選擇上，

CMIP5 所提供的資料種類與時間都更具多樣性，而且模擬的誤差相對較小、可信

度較過去更高。除了暖化情況下溫度持續增加的情境 (RCP6.0與 RCP8.5) 之外，

若是在較為積極減少溫室氣體排放的情境下，升溫的趨勢到了 21 世紀中期之後

可能逐漸趨緩 (RCP4.5)，或甚至下降(RCP2.6)。 

臺灣未來降雨推估 

年平均 

與溫度變化不同，臺灣地區年平均降雨變化在四個不同未來情境下，從近未

來、世紀中、世紀末三個時段，對於全年平均降雨改變量的模式系集中位數而言，

並沒有顯而易見的系統性變化型態 (圖 S6.10)；總體而言，模式系集變化量的中

位數都在-5%~+5%之間，並沒有顯著增加或減少的趨勢。諸多 CMIP5 氣候模式

所推估的臺灣區域年平均降雨變化也沒有一致性的特徵，在增加與減少的情形都

有的狀況下，模式系集中位數也就傾向推估未來的年平均降雨量變化並沒有明顯

的趨勢可循。 
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季節循環 

臺灣位處於歐亞大

陸與太平洋之間，季節

性的降雨受到來自於西

伯利亞高壓與太平洋副

熱帶高壓以及其所伴隨

的環流與天氣系統影

響。氣候上典型的濕季

從 5 月梅雨季開始直到

10 月颱風季結束，濕季

雨量貢獻多來自於包含

梅雨鋒面、颱風、或是午

後強烈對流所引發的夏

季降雨過程；11 月至隔

年 4 月則降雨徧少是為

乾季，尤其是中南部地

區並不像北部地區在冬

季東北季風強盛的時候

還有地形舉升所造成的

降雨，以及冬季鋒面系

統經過。圖 S6.11 為未來

世紀末 (2081~2100 年) 

各情境下，模式所模擬

推估臺灣乾、濕季降雨

改變率系集中位數的空

間分布。未來濕季變更

濕，且暖化情境愈顯著

雨量也增加更明顯；乾

季則是暖化情境愈顯著

雨量減少更明顯，空間

分佈上則是臺灣西南部

減少的最嚴重。 

 

圖 S6.10 CMIP5 四種情境下，所有模式的中位數推

估臺灣地區雨量平均變化率 (各時段減去

1986~2005 年平均變化)。單位：%。 

 

圖 S6.11 在四種 CMIP5 未來發展情境下，推估臺灣

地區降雨之乾 (Dry：11~4 月)、濕 (Wet：

5~10 月 ) 季，模式中位數降雨變化率 

(2081~2100 年減去 1986~2005 年平均變化

率)。單位%。 
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極端降雨變化 

比較臺灣世紀末 

RCP4.5 與 RCP8.5 情

境下各種極端降雨指

標改變率 (圖 S6.12)，

顯示暖化愈嚴重，降

雨天數  (RR1) 減少

更明顯；非常大雨日

數  (R20mm) 增加明

顯，特別是西南部地

區。由災害型降雨量

指標：年最大日降雨 

(RX1day) 明顯增加、

年最大連續降雨日數 

(CWD) 減少、年最大

連續無雨日  (CDD) 

增加等結果顯示未來

的降雨型態呈現短延

時、強降雨。臺灣地區

未來正走向乾越乾、

濕越濕的極端氣候類

型；無論是澇、旱，類

似的災害型天氣型態

未來發生的機率在增

加，且暖化愈嚴重愈

明顯。 

CMIP5 與 CMIP3 統計降尺度推估的差異比較 

CMIP5 與 CMIP3 的暖化情境變化趨勢雖有些許差異，降雨量的變化屬於區

域性；比較其在乾、濕季時，臺灣降雨量的改變率，有助於了解應用策略的變化 

(圖 S6.13，表 S6.2)。圖 S6.13 顯示，CMIP5 模擬情境在濕季時，除了 RCP8.5 情

境外，於世紀中 (2046~2065 年) 降雨量增加的情況開始減緩，CMIP3 的所有情

(a) 

 
 

(b) 

 

 
 
 
RX1day: 年最大日降雨 

RR1: 雨日 

R20mm: 非常大雨日數 

CDD：年最大連續無雨日數 

CWD:年最大連續降雨日數 

Ravg: 年平均降雨 

圖 S6.12 在 RCP4.5 與 RCP8.5 情境下，臺灣世紀末 

(2081~2100 年) 極端降雨變化的 (a) 空間分

布及 (b) 改變率盒鬚圖。 
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境則是穩定增加；由於 CMIP5 各情境的模式個數較多，可能造成分析結果不確

性較大，但可信度較高。2 組全球模式在乾季的時序變化類似，即乾季降雨量變

少，且暖化趨勢愈嚴重愈乾。雖然在全球平均溫度暖化趨勢上 A1B與 RCP4.5 類似，

但在區域上臺灣無論溫度或降雨乾、濕季的改變率則較相似 RCP6.0。 

 
 

 

圖 S6.13 比較 CMIP5 與 CMIP3 推估臺灣濕季 (5~10 月)、乾季 (11 月至隔年 4

月) 年平均降雨量的時序變化 (經 20年滑動平均)，其中觀測資料 (OBS) 

為 TCCIP 產製的 5 公里網格資料。單位：mm/day。 
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表 S6.2 CMIP5 與 CMIP3 未來情境下，臺灣四季的氣候平均降水量平均百分比

變化。表中標題列分別代表該區該季節平均值統計機率密度分布的不同

百分位值。 

 
 

區域特定天氣與氣候現象的未來推估 

針對颱風降雨、梅雨季豪雨、熱浪及寒潮等主題，使用全球氣候模式以及其

動力降尺度資料的結果呈現臺灣地區極端現象的氣候特徵；暖化情境皆設為 A1B

情境。 

颱風降雨 

全球暖化會導致 21 世紀末颱風發生頻率減少、強度增加；受到颱風環流將
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水氣帶往颱風中心的影響，A1B情境下，21 世紀末 MRI-AGCM 模擬的颱風，颱

風中心的水汽含量要比颱風外圍環境的水汽含量高出甚多，而且降水多集中在距

颱風中心 100公里以內的區域。隨著全球暖化，

颱風的水汽含量及降雨的強度都有大幅增加

的情況；侵臺颱風的水氣含量與西北太平洋颱

風水氣含量的增加幅度差不多，在 21 世紀末

增加了約 20%上下。 

若不考慮颱風路徑及頻率的改變，只考慮

降雨強度的改變，在 A1B情境下的 21 世紀末

臺灣地區的颱風降雨強度呈現增加的趨勢 

(平均增加 20%~40%)，尤其是中部地區及中北

部山區增加較為顯著，平均降雨強度可超過

60% (圖 S6.14)。 

梅雨季降雨 

21 世紀末 (2075~2099 年) 梅雨季降雨在

中、南部地區大致為明顯增加的趨勢，尤其是

西南地區沿海，其降雨改變率增加可達 30% 

(圖 S6.15)；進一步分析日雨量大於 50、130 及 

200 毫米三種不同降雨強度出現的頻率 (圖

S6.16)，可以發現應該是跟 21 世紀末出現豪大

雨頻率增加有關。 

 

圖 S6.16 推估 21 世紀末 (2075~2099 年) 日累積雨量大於 50、130 及 200 mm (從

左至右) 頻率變化分布。單位：天數/月。 

 

圖 S6.14 颱風降雨氣候值在

21 世紀末的改變率

的空間分布圖。 

 

圖 S6.15 推估 21世紀末的梅

雨季總降雨改變率

分布圖。單位：% 
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極端高溫 

以日本氣象廳的 MRI-JMA (簡稱 MRI) 與德國 Max Planck Institute 的

ECHAM5/MPI-OM (簡稱 ECHAM5) 兩種氣候模擬結果動力降尺度模式之背景

場，並使用美國國家環境預報中心產製的氣候預報系統重分析資料 (簡稱 NCEP) 

做為當代 (1979~2003 年) 時期比較的參考資料，推估未來在 A1B的情境下，臺

灣發生極端高溫時的大氣特徵。由圖 S6.17 可看到 20 世紀末臺灣西半部的閥值

溫度較東半部高；比較 21 世紀末與 20 世紀末的日最高溫的改變量 (圖 S6.18)，

整體提升以北部及山區溫度增加較明顯。 

 

圖 S6.17 三組降尺度在 20 世紀末時期所推估臺灣地區之高溫日閥值溫度分布，

分別為 (a) NCEP-WRF、(b) ECHAM5-WRF 及 (c) MRI-WRF的推估結

果。單位：oC。 

 

圖 S6.18  21 世紀末時期臺灣地區高溫日平均溫度的改變量，分別為 (a) 

ECHAM5-WRF與 (b) MRI-WRF。等值線溫度為 1oC，單位：oC。 

熱浪是比高溫日更極端的高溫現象，高溫日持續三天以上稱為一次熱浪事件；

20 世紀末及 21 世紀末臺灣地區熱浪發生日數的空間分布，都顯示日數較多的位

置發生在南部與山區 (圖 S6.19，圖 S6.20)。無論是 20 世紀末或是 21 世紀末，

熱浪發生的比例在 7 月份高於其他月份；但是，在 21 世紀末其他月份熱浪發生
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的比例明顯增加，尤其以 9 月最明顯，顯示夏季與熱浪好發季節變長、延後結束 

(圖 S6.21)。 

 

圖 S6.19  20 世紀末時期臺灣地區熱浪發生日數分布。單位：日/年。 

 

圖 S6.20  21 世紀末時期臺灣地區熱浪發生日數分布。單位：日/年。 

 

圖 S6.21  20 世紀末時期 (a) NCEP-WRF、(b) ECHAM5-WRF 及 (c) MRI-WRF

熱浪發生的月份分布以及 21世紀末時期 (d) ECHAM5-WRF與(e) MRI-

WRF熱浪發生的月份分布。括號內的數字為熱浪發生日數。 
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將臺灣地區發生極端高溫時的特性定量化 (表 S6.3)；結果顯示，到了 21 世

紀末時期，日最高溫好發的溫度區間增加了 3oC、熱浪事件數目增加了 2.2~3.5

倍，每個熱浪事件數持續的天數也增加了約 1.6~2.8 倍。 

表 S6.3 區域氣候推估結果在高溫日的平均溫度、平均標準差、25 年的熱浪事件

數以及每個事件持續的時間。 

  

未來氣候推估資料使用說明 

未來氣候推估資料的特性 

利用全球氣候模式 (GCM) 以空間網格的方式來描述地球的氣候變化，是從

事未來氣候變遷推估研究仍是現今科學界氣候變遷推估的主流；目前大多數的

GCM 皆能解析 200~300 公里的空間網格。GCM 的驅動力主要來自於邊界條件，

邊界條件的設定則會因為模式使用的目的而有所調整；進行氣候變遷的 “推估” 

(projection) 時，設定為未來地球可能的氣候變化狀況 (如 RCP8.5 或 RCP4.5)，

而進行季節 “預報” (forecast) 時則是從當前最新的觀測結果出發，預報未來 6 個

月的氣候狀態。 

動力降尺度是以區域氣候模式為工具來銜接上游 GCM 的推估資料；由於區

域氣候模式本身包含了完整氣候動力與熱力控制方程，再加上對此特定區域的地

形也有完整描述，因此，在處理氣流與地形的交互作用上，較有優勢。統計降尺

度是以歷史觀測資料為基底，結合 GCM 過去同一時期的歷史推估資料，建立長
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期而穩定的統計關係，並將此統計關係應用於 GCM 未來的推估資料中，空間解

析度的高低，取決於歷史觀測資料的解析度，二者的優缺點比較如表 S6.4。不同

領域在使用氣候變遷降尺度推估資料時，必須因應不同的使用目的選擇動力或是

統計降尺度資料。 

表 S6.4 降尺度方法優缺點比較 

 統計降尺度 動力降尺度 

優點 

＊計算速度快 

＊對於長期的變化趨勢 (如季節、月尺

度) 較有掌握能力 

＊能於短時間內獲得由不同 GCM 模式，

針對同一地點所進行降尺度之預報變

量產出資訊。 

＊較能掌握劇烈天氣 (如颱風、梅雨等) 

中極端值之變化強度量。 

＊可進行劇烈天氣對局部地區 (如臺灣

本地) 高解析度物理過程機制研判與

分析。 

＊針對致災天氣的研究，有其重要性。 

缺點 

＊預報因子與預報變量間必須存在長期

而穩定的統計關係。 

＊地形變化所造成之影響不易辨識。 

＊現階段，在劇烈天氣現象的應用上 (如

颱風、梅雨等) 有其使用限制。 

＊需要大量的計算資源。 

＊無法一次獲得由不同 GCM 源頭，經由

降尺度技術所產製之大量之本地預報

變量資料。 

＊大氣長期變化趨勢之掌握有待評估。 

 

如何使用氣候推估資料 

面對氣候變遷推估資料時，使用者要有三個重要的觀念，統計特性的概念、

風險的概念以及雙向溝通的觀念。 

(1) 由統計特性的角度分析： 

氣候變遷強調的是某一段時間，氣象變數的平均特性是否發生變化；而

資料應用端在分析歷史資料時，切入點都是以個案分析為主，因此，必須調

整分析的切入點，例如，從“重大颱洪事件對坡地的衝擊” 調整為“分析基期

與世紀末推估資料中，各自前十場極端降雨事件對於淹水所造成之衝擊”，

如此，可比較不同時期前十場極端降雨事件有何差異、所造成的衝擊有何改

變。此外，在進行模式與歷史驗證時，基期的整體特性在模式中是否有辦法

掌握才是驗證過程的關鍵所在；以極端降雨校驗為例，要期望目前的模式能

模擬到某歷史個案 (如莫拉克颱風) 的發生有其難度；但若要模式能掌握歷

史極端降雨事件發生的頻率與整體強度則是可以期待的。 
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(2) 以風險的概念來詮釋分析結果 

氣候變遷衝擊研究的目的在於及早因應與準備，其中包含了政策的制定、

因應作為與建設等需長時間才有辦法成形的策略規劃。越多的模式結果，可

提供越完整的推估分佈，使用者則可以機率的方式來呈現與解讀這些訊息。

模式推估的結果不必然會發生，使用端應以現有能力所及，可承受且能夠有

所因應作為的氣候變遷推估結果，作為衝擊影響評估之首要參考訊息。 

(3) 資料提供者與使用者的雙向溝通 

長久以來，大氣科學家們致力於提高 GCM 的時空解析度，透過降尺度

技術，對於局部區域可達到 5 公里水平解析度的細緻度；然而，對於某些應

用領域而言，5 公里水平網格的解析度仍無法直接使用。在不斷提升模擬以

及降尺度技術，使推估資料趨近應用端使用需求的同時，應用端若也同時嘗

試將分析單元升尺度，使其能於現有推估資料下分析，累積氣候變遷跨領域

應用的研究經驗與方法建立，並期待不斷有更高品質的推估資料出現。如此

雙向且動態的調整與溝通，讓推估資料提供者與使用者逐漸趨近於某個可運

作的中間點，將有利於加速國內跨領域氣候變遷的科學研究。 
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第一章  全球氣候變遷 

周佳 1, 2、陳維婷 2、羅敏輝 2、李威良 1、李時雨 1、陳昭安 1、 

許晃雄 1、藍嘉偉 2、黃筱晴 2、王啟芸 2、劉千義 3、蘇世顥 4 

1中央研究院環境變遷研究中心、2國立臺灣大學大氣科學系、 

3國立中央大學大氣科學系、4中國文化大學大氣科學系 

摘要 

本章彙整全球氣候變遷相關的最新研究。觀測資料一致顯示全球地表氣溫明

顯上升，過去百餘年 (1880~2012 年) 約增加 0.85oC，同時間亦觀測到海平面上

升、北極海冰覆蓋量下降厚度變薄、冰川質量下降等相關變化。全球陸地平均降

水量在百年內長期上升，然而，近 30 年呈現減少趨勢。 

降水量變化有明顯地區性差異，1950 年後赤道與南半球陸地降水減少，北

半球中高緯度地區則增加。極端天氣事件方面，高溫、熱浪，極端降雨以及北大

西洋強熱帶氣旋活動均顯著增加，然而空間分布上除了極端溫度的變化較為一致，

降雨、旱災與熱帶氣旋活動等極端事件的變化趨勢則隨區域不同或缺乏統計信心

度。 

由雲量及雲物理特性的變化觀測，推估雲對氣候的整體影響可能是額外製造

暖化的正回饋作用，然而模式與觀測資料對此評估的不確定性很高。氣膠可與輻

射及雲產生交互作用影響輻射收支，然而目前氣膠作用的模擬，尤其是氣膠與雲

交互作用以及後續的回饋機制推估仍有極大不確定性。 

整體而言，自 1750 年至 2011 年，人類活動所造成的有效輻射強迫作用為

2.29W m-2，遠大於同時期太陽輻射強度增加所造成的 0.05W m-2，其中最主要暖

化貢獻來自均勻溫室氣體，而人為排放之氣膠與人為活動改變地表型態則稍微減

緩暖化效應，總體有效輻射強迫作用分別為-0.9W m-2 與-0.15W m-2。 

古氣候記錄顯示大氣二氧化碳 (CO2) 濃度是冰期－間冰期氣候循環上的重

要調控因子，且非常確定目前溫室氣體造成的大氣輻射反應是過去 22,000 年來
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最高的。透過儀器觀測與代用數據的比對，顯示 1983 年至 2012 年非常可能是北

半球年均溫在過去 800 年中最暖的 30 年。 

對於未來氣候變遷的推估，政府間氣候變遷專門委員會第五次評估報告 

(IPCC AR5) 設定了四組代表濃度途逕 (RCP)，針對溫室氣體排放、氣膠排放、

土地型態等因子未來變遷的不同情境進行數值模擬。雖然有其不確定性，但模式

顯示 21 世紀末全球平均氣溫與降水量會升高，惟空間分布不均勻，具明顯區域

特性；北半球冰雪覆蓋面積將顯著縮小，但縮小程度隨模擬情境不同而異。未來

氣候變遷推估發現海冰、永凍土等回饋機制均可能提高北極溫度敏感度，造成北

極放大現象，使北極成為未來暖化最劇烈的地區。 

1.1 前言 

本章主要是根據聯合國政府間氣候變遷專門委員會 (IPCC) 第一工作分組

第五次評估報告 (The 5th Assessment Report, Working Group I，以下簡稱 AR5) 的

內容，與一些新近發表但尚未被 IPCC 報告引用的研究，以及臺灣本地學者的相

關研究，彙整目前對全球氣候變遷狀況的最新瞭解。本章前半部以現代儀器觀測

資料分析的結果探討近百年來地表與大氣溫度的變化趨勢 (1.2 節)、降水及水文

循環的改變 (1.3 節)、極端天氣事件強度與頻率的變化 (1.4 節)、雲與氣膠對氣

候的作用以及輻射收支的改變 (1.5 節)。後半部則介紹古氣候 (1.6 節)、探討北

極放大現象以及相關機制 (1.7 節)，最後則以氣候模式進行未來氣候推估 (1.8

節)。 

本章針對結果可信度與不確定性的文字描述，都依據 IPCC 所使用的專門術

語，並以單引號 (「」) 標示，這些描述所對應的量化機率，在文字框 1.1 均有

說明。數值部分如有提供不確定範圍的推估結果，則以方括號 ([ ]) 標示。 

1.2 溫度 

1.2.1 地表溫度 

由於一些人為因素，IPCC 第四次氣候變遷評估報告 (AR4) 中地表溫度的變
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化曾遭到一些質疑，所以 IPCC AR5 選取了更多不同的資料來源，確保資料的客

觀與一致性。此外，IPCC AR4 強調溫度上升的速率有增快的趨勢，主要是受到

年代際變化的影響，所以 AR5 也特別強調此點。 

 

文字框 1.1: 對不確定性的處理 

IPCC 第五次評估報告依據兩個衡量標準來表達重要發現的不確定程度： 

■ 根據證據的類型、數量、品質，以及從對機制的瞭解程度、學理、數據、模式、

專家意見等的共識程度給予信心度；信心程度以定性方式表示。 

■ 根據觀測值和模擬結果的統計分析以及專家判斷量化不確定性，並以機率表

示。  

IPCC 第五次報告的不確定評估方式與第四次評估報告差異明顯，無法直接比

較前後版本的不確定性評估結果，且針對某些極端事件，評估方向已有所不同，

因此不適宜將兩者直接做比較。 

IPCC 第五次評估報告中每項主要發現的信心程度是作者團隊依據上述兩種衡

量標準對該項發現所作的綜合判斷；如果不確定性可以用機率量化，作者團隊就

會以標準化的 “可能性” 或 “機率” 更精準的表述該項發現的特徵。除非另有說

明，「高可信度」或「非常高可信度」都是作者團隊對該項發現評量後所給予的 

“可能性” 描述。 

下圖以術語概要描述現有證據質量 (有限的、中等的、充分的) 以及共識程度 
(低度、中等、高度) 的關係。二者的關係是有彈性的；在評估一項證據的共識程

度後給予不同等級的信心度，當證據質量增加與共識度增高，信心程度就會增強。 
 

 

信心程度用顏色深淺表示，越往右上角

顏色越深表示可信度越高。一般來說，當

有最大量證據，共識程度最高及可信度最

高時表示證據最充分。 

下列術語用來表示評估的可能性： 

專門用語 發生機率 

幾乎確定 99%~100% 

非常可能 90%~100% 

可能 66%~100% 

或許可能 發生機率 33%~66% 

不可能 發生機率 0 ~33% 

非常不可能 發生機率 0 ~10% 

幾乎不可能 發生機率 0 ~1% 
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由於對北半球高緯度陸地上資料的改進，IPCC AR5 所使用的資料較 AR4 一

致，不同資料之間的差距較年際變化和長期趨勢來得小，因此資料間差異不影響

分析結果。根據 HadCRUT4 (Morice et al., 2012)、MLOST (Vose et al., 2012)、GISS 

(Hansen et al., 2010) 這三組將海洋與陸地合併統計後的全球平均溫度的獨立觀

測資料 (圖 1.1 與圖 1.2)，全球地表溫度自從 19 世紀末「幾乎確定」1(virtually 

certain) 有增加，在 1880 年至 2012 年間增加 0.85°C [0.65~1.06]2，在 1901 年至

2012 年間增加 0.89°C [0.69~1.08]，1951 年至 2012 年間增加 0.72°C [0.49~0.89]，

且統計上均有「高」可信度 (high confidence)。在有溫度計記錄以來，過去三個

10 年的變化遠較於過去任何 10 年都要來暖和許多，特別是 21 世紀的第一個 10

年是最暖的 10 年。最熱的 10 年均發生在 1997 年之後，其中 2005 年和 2014 年

是有記錄以來最熱的年份。 

雖然全球地表溫呈現明顯上升的趨勢，但上升速度在不同年代 (decade, 10

年) 卻有所不同 (圖 1.1)。根據前述資料，1998~2012 年的增溫率約為每 10 年增

加 0.05°C [-0.05~0.15] 略小於 1951-2012 年的每 10 年增溫 0.12°C [0.08~0.14]。 

此類短時期趨勢分析結果對於起迄年份十分敏感。舉例來說，15 年的統計

時間若分別以 1995 年、1996 年及 1997 年開始計算，則增溫率為每 10 年 0.13°C  

 

圖 1.1 三種不同觀測資料的全球平均地表溫度年均距平時間序列 (合併陸地

與海洋資料，以 1961~1990 年之氣候平均值為計算基準) (摘自 IPCC 
AR5, 2013, Figure 2.20) 

                                                      
 
1  可信度與不確定性描述文字所代表的量化機率請參考文字框 1.1。 
2 中括號[ ]內數據為範圍值。 
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圖 1.2 由三種不同觀測資料計算所得 1901~2012 年全球地表溫度長期趨勢的

空間分布 (每 10 年的溫度改變量，單位：oC)，白色網格代表資料不足

或缺值，黑色十字符號標示溫度改變趨勢具有統計顯著性 (90%信心區

間) 的網格。(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 2.21)  
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[0.02~0.24]、0.14°C [0.03~0.24] 與 0.07°C [-0.02~0.18]。1998 年之後溫度變化的

表現和過去長期趨勢很不一樣，目前所有的觀測資料均顯示沒有明顯的趨勢變化，

這種暖化遲滯的現象 (hiatus) 可能是受到年代際的影響 (Kosaka and Xie, 2013)，

造成海洋儲存了一部份的能量所致。另一種可能則和北極的觀測資料匱乏有關，

特別是當北極是地球表面主要快速增溫的區域之一，如果無法正確加入這些影響，

地表平均溫度的變化就相對較小 (Cowtan and Way, 2014；Curry, 2014)。 

對於區域溫度的變化，信心度則相對較低，特別是南極洲的變化。大部分資

料顯示南極洲整體的溫度在增加；但是由於年際與年代際的影響和其變化強度的

不確定性，此增溫趨勢為「低」可信度。近年來新增許多地面觀測點，特別是海

表溫度 (Sea Surface Temperature, SST) 的觀測，又有衛星溫度反演推估資料的加

入；分析全球地表溫度時，這些資料有助於瞭解誤差及系統性偏差。 

此章探討的地表溫度為全球或大範圍區域平均值，在部分快速發展的都市或

土地利用變遷劇烈的地區，受熱島效應和土地利用的影響，區域性地表溫度可能

發生更大的變動。IPCC AR5 第二章也討論到全球平均地面溫度的升溫趨勢，是

否受到測站局地熱島效應或土地利用改變，而造成高估升溫趨勢的偏差。在比較

了都市測站與郊區測站的觀測紀錄，並根據各種陸地溫度再分析資料共同呈現的

一致性，IPCC AR5 評估此類效應對前述的百年全球地面溫度趨勢的貢獻「不可

能」超過 10%。 

1.2.2 中高對流層和平流層溫度 

IPCC AR5 根據探空資料和衛星觀測分析對流層與平流層溫度變化趨勢，且

納入更多的校驗比對及一些新的分析方法。所得結果「幾乎確定」自 20 世紀中

葉以後全球對流層的溫度在增加中，平流層的溫度則在減少中 (圖 1.3)，主要原

因為對流層內二氧化碳 (CO2) 等溫室氣體濃度增加，更有效地將地面與低層大

氣發出的長波輻射能量留在對流層內，而往上進入平流層的長波能量則減少。但

這一個觀測趨勢統計的可信度為「中等」，較地面溫度變化趨勢的可信度低。此

外，肇因於觀測資料在空間上的不均勻分布，對流層的溫度空間上的變化率僅在

觀測樣本數較佳的北半球中高緯度信心度較高 (中度)。另一方面，對流層溫度

在垂直方向的變化則因資料的不同而有差異，所以其信心度相對較低，僅在北半

球中高緯度陸地上因為有較多的探空資料而達到「中等」可信度。 
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圖 1.3 觀測所得全球平均 (a) 低平流層與 (b) 低對流層溫度年均距平時間序

列，以 1981~2010 年之氣候平均值為計算基準 (摘自 IPCC AR5, 2013, 
Figure2.24) 

1.3 降水及水循環 

1.3.1 降水 

IPCC AR4 分析 GHCN (Vose et al., 1992) 和 CRU (Mitchell and Jones, 2005) 

降水觀測資料，發現 1900 年至 2005 年 30oN 以北陸地上的降水量普遍增加；由

於全球平均年降水量有增加趨勢，但是觀測資料相對不足，且不具統計顯著性。

熱帶陸地地區降水量自 1970 年後有下降的趨勢，其他緯度地區因測站不足，平

均降水量長期趨勢可信度比較低。 

IPCC AR5 中使用了更多組且更新的陸地降水觀測資料，包括：GHCN V2 

(Vose et al., 1992)、CRU TS 3.10.01 (Mitchell and Jones, 2005)、GPCC V6 (Becker et 
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al., 2013) 和一組重建的降水資料 (Smith et al., 2012)。四組資料採用的雨量站數

目並不相同，但均顯示 1901 年至 2008 年間全球陸地平均降水量有上升的趨勢，

其中有三組資料 (CRU、GHCN 與 Smith et al., 2012) 具有統計顯著性 (參見表

1.1，圖 1.4)，其中 CRU 觀測資料估算的趨勢最強，每 10 年全球年均降水量增

加 2.77±1.46mm；Smith et al. (2012) 觀測資料估算的趨勢則最弱，每 10 年增加

1.01±0.64mm。1951 年至 2008 年的最近五十多年間，有三組資料 (CRU、GHCN

與 GPCC) 呈現全球平均降水量減少的趨勢，每 10 年減少 1.54±4.50mm 至

2.77±3.92mm，僅 Smith et al. (2012) 估算降水量有微弱增加趨勢 (每 10 年增加

0.66±2.07mm)，但與百年降水量的趨勢估算相比，四組資料對此短期趨勢估算的

可信度均較低。 

 

圖 1.4 陸地年降水量在四個不同緯度圈(第1~4子幅) 以及全球平均 (第5子幅) 

的距平值時間序列，四組色線分別代表不同的觀測資料組。(摘自 IPCC 
AR5, 2013, Figure 2.28) 
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針對不同緯度圈計算陸地平均降水趨勢 (表 1.2)，三組資料 (CRU、GPCC

與 GHCN) 顯示 1950 年之後低緯度地區 (30oS~30oN) 與南半球中緯度地區 

(30oS~60oS) 陸地降水減少，但可信度均低；北半球中高緯度地區 (30oN~90oN) 

陸地降水量則增加，可信度較高。Smith et al. (2012) 之觀測資料則顯示所有緯度

圈的陸地降水量在 1951 年至 2008 年間有微弱增加趨勢。 

表 1.1 由四組觀測資料估算所得全球平均陸地年降水量分別在 1901~2010 年

與 1951~2010 年的變化趨勢。(IPCC AR5, 2013, Table 2.9)  

 

表 1.2 由四組觀測資料估算所得陸地降水量在四個不同緯度圈平均的線性趨

勢。(摘自 IPCC AR5, 2013, Table 2.10)  

 

降水量在不同地區的變異很大。1901 年至 2010 年間全球降雨趨勢的空間分

布 (圖 1.5a) 顯示，除了美國西部與地中海地區以外，美國與歐洲大部份地區的

降水有增加趨勢；但是，除了美國與歐洲，大部份的地區都缺乏 1950 年前的降

雨測站資料，百年間趨勢的可信度較低。1950 年後 (圖 1.5b)，三組資料 (CRU、

GPCC 與 GHCN) 已涵蓋全球大部份的陸地區域，除了格陵蘭島、南極大陸、非

洲與沙烏地阿拉伯半島等地；三組資料皆顯示在美國西部、地中海沿岸、中國華

北平原與澳洲東南部的降水呈現減少的趨勢。 
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 (a)                                       (b)

 

圖 1.5 陸地上年降水量趨勢在 (a) 1901~2010 年與 (b) 1951~2010 年的空間分

佈，趨勢值的單位為每十年年降水量改變的毫米數，藍色區域代表降水

量有增加趨勢，棕色區域代表降水量有減少趨勢。黑色+號標示趨勢具

有統計顯著性的網格點。(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 2.29)。 
 

在降雪量的觀測統計方面，IPCC 在 AR4 中並沒有給出定論。在部分區域降

雪是增加的 (例如加拿大多數地區、北歐和俄羅斯)，而在近地表年均溫接近 0oC

的區域，降雪量則有減少的趨勢。在 IPCC AR4 之後，許多研究針對北美、日本

與瑞士的降雪量進行較深入的分析。在美國西部與中部，越來越多的冬季降水是

以降雨 (液態) 而非降雪 (固態) 的相態產生 (Knowles et al., 2006；Feng and Hu, 

2007；Kunkel et al., 2009)；但根據 Kunkel et al. (2009) 的研究，北美五大湖的降

雪是增加的。在日本降雪量氣候值較高的地區，降雪量呈現減少的趨勢 (Takeuchi 

et al., 2008)。Serquet et al. (2011) 發現，1961 年後由於溫度上升的關係，降雪日

數佔總降水日數 (即降雨日數與降雪日數總和) 的比例越來越小。Scherrer and 
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Appenzeller (2006) 發現，在瑞士阿爾卑斯山脈的低海拔的地區降雪量有減少的

趨勢。總結來說，由於近地面溫度上升，除了南極洲的變化不顯著以外，陸地降

雪量均有減少的趨勢，北美、歐洲、南亞與東亞等地區呈現降雪事件減少的趨勢。 

1.3.2 水氣 

觀測資料顯示全球大氣中的水氣量自 1970 年後「非常可能」有增加的趨勢，

包括衛星微波觀測所得之氣柱累積 (column-integrate) 水氣量 (圖 1.6a，趨勢具

有高度可信度)，以及近地表比濕資料 (圖 1.6b)。隨著大氣溫度每上升 1oC，大

氣水氣量約增加 7%，此增加速率大致符合克勞修斯-克拉佩龍方程 (Clausius- 

Clapeyron Relation) 的熱力關係。對流層的相對濕度並無明顯的變化趨勢，僅在

最近幾年陸地近地表相對濕度有減少的趨勢，其可信度為中等。 

(a) 

 
(b) 

 

圖 1.6 (a) SSMI 衛星反演之海洋平均氣柱累積 (column-integrated) 水氣量年

均距平時間序列 (以 1988~2007 年的氣候平均值為計算距平之基準)。 

(b) 四組陸地平均地表比濕觀測資料之年均距平時間序列  (以

1979~2003 年的氣候平均值為計算距平之基準)。(摘自 IPCC AR5, 2013, 
Figure 2.30, Figure 2.31)  
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1.3.3 陸地水文 

地表過程除了決定雨水降至地面後蒸散和逕流所佔的比例，也會影響地表淨

輻射中可感熱和潛熱通量的比例，因此地表過程對於氣候和水資源有著相當大的

影響。以下總結近年來地表過程的研究以及未來在全球暖化下水循環的變化，包

括河流流量、蒸發散量，與土壤濕度等參數。 

河流流量代表了一個流域在時間和空間上流量的加總。但是大多數的河流，

尤其是有長期逕流記錄存在的河流，由於人為影響 (如土地使用的改變)，在分

析河流流量的變化時變得相當困難。整體而言，河流流量的減少與哈德里環流的

變化造成降水減少和氣候變暖引起的蒸散量增加有相當大的關係，而高緯度地區

流量的增加則與降水量變多有關。除了平均流量的變化，Kienzle et al. (2012) 對

於在加拿大西部克萊因河的流量做了更詳盡的分析，發現一年中河流流量的最大

值發生的時間，在未來全球暖化的模擬情境下，跟 1961~1990 年相比，早了四個

星期。這說明了或許在全球平均下河流流量的變化不明顯，但在局部地區的改變

量受到全球暖化的影響可能相當的顯著。 

雨水降至地面後會蒸散回到大氣，或逕流回注海洋，而此兩種途徑的比例取

決於地面水分的分佈與土地覆被的屬性。此外，土壤水分對降水的影響在地域上

也有相當大的變異，如非洲中部的薩赫勒 (Sahel) 地區，較乾的土壤甚至可以造

成降雨量的增加 (Taylor et al., 2011)。 

觀測資料顯示全球陸地的蒸發散量從上世紀 80年代初期到 90年代末期持續

增加 (Jung et al., 2010；Wang et al., 2010)，而在 1998 年後，由於南半球土壤含

水量的降低，使得全球蒸散量增加趨緩。另一方面，植物生理過程的改變也會影

響到蒸發散量，例如，大氣中二氧化碳濃度增加促使植物關閉氣孔，除了造成蒸

散量降低也可能會造成河流流量的增加 (Betts et al., 2007a；Idso and Brazel, 

1984)；此外，土地利用改變也會對區域水循環有所影響，但是這些都需要更多

的觀測資料或實驗佐證。 

1.3.4 冰雪覆蓋面積 

冰圈包括雪地、海冰、冰川、冰蓋與永凍土等地區，可顯著影響地表能量收
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支與碳循環，近年來成為關注的焦點之一。冰圈中各個組成對於氣候變遷的反應

相當敏感，藉由監測冰圈的改變就可得知氣候變化的情形；隨著觀測技術的進步，

目前對於冰圈大部分的組成變化及趨勢估算已有大幅改善，有助於對氣候變化的

了解。 

北極海冰面積從 1979 年至 2012 年間每年減少 0.38％ (圖 1.7)，以夏季與秋

季的減少最為顯著。北極終年性海冰的範圍則每年減少 1.15±0.21%，且冰層的

厚度也在下降；但南極海冰面積則每年增加 0.15%。 

從冰川的長度、面積、體積和質量的變化來看，地球大多數的冰川質量都持

續減少，在 1971 年至 2009 年間減少速率為每年 2260±1350 億公噸 (相當於

0.62±0.37mm yr-1的海平面上升)，1993 年至 2009 年間為每年 2750±1350 億公噸

(相當於 0.76±0.37mm yr-1的海平面上升)，2005 年至 2009 年間為每年 3010±1350

億公噸 (相當於 0.83±0.37mm yr-1的海平面上升)。過去 10 年中，阿拉斯加、加 

 

圖 1.7 衛星微波感測器推算所得北冰洋中部區域一年期 (藍線，由夏季海冰範

圍最低值推估) 與多年期 (綠線，由 12 月至 2 月海冰平均範圍推估) 海

冰覆蓋範圍之時間序列。黃線為 AMSR-E 衛星自 2002 年加入之觀測結

果。(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 4.4) 
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拿大北極地區、格陵蘭冰蓋、安第斯山脈南部和亞洲山脈大部份的冰川都在消退，

佔全球冰川損失的 80%以上。衛星與實地觀測資料 (圖 1.8) 顯示格陵蘭冰蓋平

均消融速率在 1992 年至 2001 年間為每年減少 340±400 億公噸  (相當於

0.09±0.11mm yr-1的海平面上升)，2002 年至 2011 年間加速到為每年減少 2150±

590 億公噸 (相當於 0.59±0.17mm yr-1的海平面上升)；而南極大陸的冰蓋損失主

要來自北部的南極半島和南極洲西部，其消融速率在 1992 年至 2001 年間為每年

減少300±670億公噸 (相當於0.08±0.19mm yr-1的海平面上升)，在2001年至2011

年間加速到每年減少 1470±740 億公噸 (相當於 0.40±0.21mm yr-1 的海平面上

升)。 

 

圖 1.8 上半部是由 GRACE (Gravity Recovery and Climate Experiment) 重力衛

星推估 2003~2012 年間 (a) 南極與 (b) 格陵蘭冰蓋改變率，單位為每

年改變的等量釐米水高，紅色區域為減少，藍色區域為增加。下半部是

冰川與冰蓋消融量，左方縱軸顯示質量，單位為十億公噸 (Gt)，右方

縱軸顯示換算所得之相當海面高度 (sea level equivalent, SLE)，單位：

mm。(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure TS-03)  
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衛星資料顯示1967年至2012年間

北半球積雪覆蓋量顯著減少  (圖

1.9)，6 月平均積雪覆蓋量減少 53±

13%。1922 年至 2012 年的 3、4 月份，

北半球的積雪覆蓋量減少 7±2.5%，此

積雪減少現象與 3、4 月北半球中緯度 

(40oN~60oN) 的土壤溫度有顯著的負

相關；而南半球的積雪覆蓋變化情形可

信度相當低。大多數地區的永凍土溫度

自 1980 年起都在增加，且較寒冷地區

凍土溫度上昇的幅度比較大。在

1975~2005 年間俄羅斯和歐洲北部的

凍土範圍顯著縮小，約有 15 公尺厚的

永凍土完全融化。另一方面，從實地觀

測和衛星數據顯示這些地區的地層下

陷與永凍土減少現象有明顯的關係。 

 
 

 

 圖 1.9 北半球三、四月 (黑點) 與六月 

(紅點) 積雪覆蓋範圍距平值時間

序列 (以1971~2000年的氣候平均

值為計算基準)。黑色與紅色實線

為 13 點滑動平均之結果。灰色陰

影標示三、四月資料之 95%信心區

間。(IPCC AR5, 2013, Figure 4.19)  

1.4 極端天氣 

相對於平均氣候的改變，極端事件對於社會與生態系統的衝擊更為嚴重，因

此在 IPCC AR4 (2007) 中強調了極端事件變化的重要性，更在 IPCC 促進氣候變

遷調適的極端事件與災害風險管理特別報告 (SREX, IPCC Special Report on 

Managing the Risks of Extreme Events and Disasters to Advance Climate Change 

Adaptation, 2012) 中針對近期觀測到的極端事件變化提供了更完整的評估。 

在大氣科學的研究上，我們通常會利用長期的觀測資料，透過嚴謹的統計分

析方法探討氣候極端事件。但觀測資料的可使用度、品質與歷史紀錄的連續性對

於極端事件的統計結果會產生很大的影響。氣象因子的長期觀測資料紀錄，對於

觀測技術與方法的改變相當敏感；當資料採樣的時空特性發生變化時，很有可能

影響到極端事件的長期變化趨勢分析結果。以大西洋熱帶氣旋發生頻率的長期變

化趨勢為例，由於衛星遙測技術的發展，導致長期資料在觀測設備、資料品質與
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採樣時空分布等特性上有不均一性，導致長期變化趨勢分析產生了誤差 

(Landsea et al., 2004；2008；2012)，而這些因素也使得大洋之間的分析結果常隨

區域不同而有差異 (Knapp and Kruk, 2010)。相似的問題也常發生在溫度、降雨

或是風場極端事件變化的研究上 (Alexander et al., 2006；Smits et al., 2005；Wan et 

al., 2010)。 

氣候極端事件在科學文獻上尚無一致性的定義，大多數的研究採用極端事件

指標來做為評估的工具。極端事件指標可以是基於某氣象因子的發生機率分布

(probability distribution)、絕對的門檻值、或是相對於某一氣候平均情境下超過門

檻事件的比例來定義。在不同的應用下，有時也會採用包含更多複雜條件的定義，

例如事件延時 (duration) 與事件強度等。這些用來評估極端事件不同的標準，會

導致在分析長期測站與網格氣候資料時的不一致性，也會進一步增加氣候變遷下

極端事件評估的不確定性。 

在本節將簡要說明目前極端天氣事件在溫度與水循環方面的觀測分析與進

展，尤其是熱浪與水循環極端事件 (包括降雨、水災、旱災與熱帶氣旋) 方面觀

測到的趨勢。 

1.4.1 溫度、熱浪 

第四次氣候變遷評估報告總結目前的科學證據後指出，自20世紀中葉以來，

全球大部分陸地區域極冷事件發生的頻率「非常可能」有減少的趨勢，而極熱事

件頻率則增加。這樣的變化趨勢與我們所熟知的全球暖化訊號一致。此外，全球

平均的多日高溫事件發生頻率也可能有增加的趨勢。SREX 使用了更新的觀測資

料以及與第五次氣候變遷評估相同的信賴度檢驗標準，也得到相同的結論。大量

的科學證據顯示，自 1950 年起，全球大部分的陸地區域的最高溫與最低溫都有

顯著的暖化現象 (Donat et al., 2013a)。冷晝與暖晝 3的發生頻率也分別有降低與

增加的趨勢。圖 1.10 為不同觀測資料自 1950 年以來的全球極端溫度事件變化趨

勢，雖然各組觀測資料使用了不同的網格方式計算與初始測站樣本資料，但是結

果顯示大多數地區均呈現冷晝與冷夜發生頻率減少，而暖晝與暖夜發生頻率增加

                                                      
 
3 冷晝定義為當日最高溫低於日最高溫 10百分位的日子。暖晝定義為當日最高溫超過日最高溫 95百分位

的日子 
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的現象 (Donat et al., 2013a)，與全球暖化下所預期出現的變化趨勢一致。 

 

圖 1.10 極端溫度事件，包括 (a) 冷夜、(b) 冷晝、(c) 暖夜與 (d) 暖晝，在 1951~ 

2010 年的 (左半) 年頻率趨勢 (採用 HadEX2 (Donat et al., 2013b) 的結

果，其中包含最新版本的歐洲氣候評估資料 (Klok and Klein Tank, 2009)。

單位為每十年發生日數的改變量，灰色區塊表示資料不完整或無資料的

區域，黑色+號表示趨勢具有 90%可信度)，以及 (右半) 各變數近全球

平均年頻率距平時間序列 (以1961~1990年的氣候平均值為計算距平之

基準。資料包括 HadEX2 (紅實線)、HadGHCND (藍實線) 與 GHCNDEX 

(綠虛線) 三組不同資料)。(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 2.32)  
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圖 1.11 為 HadGHCND (Caesar et al., 2006) 資料統計所得全球日夜極端溫度

距平的機率分布變化，相對於 1951年至 1980年間的機率分布，在 1981年至 2010

年間無論是每日最高、每日最低溫度皆有更多高溫事件發生。事實上，所有的氣

候觀測資料庫，包括 Duke (Morak et al., 2011；2013)、GHCNDEX (Donat et al., 

2013a)、HadEX (Alexander et al., 2006)、HadEX2 (Donat et al., 2013b) 與 

HadGHCND，都顯示每日最低 (夜間) 溫度機率分布的偏移較每日最高 (日間) 

溫度的分布偏移來得明顯，代表最低溫的增暖幅度大於最高溫的增暖幅度。基於

此分析結果的一致性，在 IPCC AR5 中給予「高可信度」的結論。另一方面，這

樣的變化趨勢亦可能會導致溫度日較差 (DTR, Diurnal Temperature Range) 的降

低，但其變化趨勢在評估報告中僅具「中等可信度」。 

 

圖 1.11 HadGHCND資料在 1951~1980年間 (藍色實線) 與 1981~2010年間 (紅

色實線) 期間 (a) 每日最低溫與 (b) 每日最高溫距平的機率分布 (以

1961~1990 的氣候平均為計算距平之基準)。虛線代表機率分布的眾數位

置。淺藍/紅色陰影區代表 1951~1980 年間最冷/暖的 10%極端事件。深

藍/紅色陰影區則是相對於 1951~1980 年間的機率分布，在 1981~2010

年間最冷 /暖日夜的機率分布改變情形。 (摘自 IPCC AR5, 2013, 
FigFAQ2.2-1) 
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在空間分布上，最低溫極端值在全球各地一致顯示暖化的趨勢，相對於最高

溫極端值，最低溫極端值的增溫趨勢有較高的可信度。在區域極端溫度變化的研

究方面，在大多數陸地區域 (包括森林地區) 有暖晝與暖夜頻率增加而冷晝與冷

夜頻率可能減少的趨勢。舉例來說，自從 20 世紀中葉起，部分亞太地區 (Choi et 

al., 2009) 與部分歐亞地區 (如 Klein Tank et al., 2006；Donat et al., 2013a) 有暖夜

發生頻率加倍而冷夜發生頻率減半的變化。整體而言，科學證據顯示 20 世紀初

開始，溫度極端事件具有大尺度的暖化趨勢，特別是最低溫的變化。但有少數區

域卻顯示極端溫度有變冷的趨勢，包含北美中部、美國東部 (如 Alexander et al., 

2006；Kunkel et al., 2008；Peterson et al., 2008) 以及南美洲部份地區 (如

Alexander et al., 2006；Skansi et al., 2013)，然而這些地區的極端溫度的冷卻趨勢

大多與日最高溫的變化有關 (Donat et al., 2013a)，其原因可能與局地水循環、陸

地大氣交互作用 (如 Pan et al., 2004；Portmann et al., 2009, Misra et al., 2012)，以

及大西洋與太平洋的年代、多年代變化有所關連 (Meehl et al., 2012b；Weaver, 

2012)。 

IPCC AR4 (2007) 發布後，許多研究更深入分析從局地到區域性多日溫度極

端事件的變化，尤其是熱浪事件的頻率、強度、延時與空間範圍等特徵。熱浪通

常與近似滯留的反氣旋環流變異有關，此類大氣環流條件使地表長期維持在高溫

狀態 (如 Black and Sutton, 2007；Garcia-Herrera et al., 2010)，但目前對這些長期

持續之異常變化的瞭解還是相對的不足。地表的土壤濕度條件對於熱浪將有所影

響，若土壤已處於乾燥狀態 (如 Mueller and Seneviratne, 2012) 或土壤溼度持續

有變異存在 (Lorenz et al., 2010)，可能導致熱浪事件增強。乾燥的土壤狀態可能

是由於降雨不足，或過度蒸發散，又或者是兩者結合 (Seneviratne et al., 2010) 所

引發。Hirschi et al. (2011) 的研究顯示，此類土壤濕度與溫度回饋作用的增強可

能是造成 20 世紀後期東南歐夏季極端熱浪延時加長的部分原因。 

整體來說，自 20 世紀中葉以來，歐洲、澳洲以及大部分亞洲地區都有充分

的資料顯示熱浪發生頻率可能有增加的趨勢。然而，由於缺乏非洲與南美洲的觀

測資料，以及熱浪變化的趨勢推估會隨熱浪定義不同而有結果上的差異 (Perkins 

et al., 2012)，因此對於全球的熱浪發生頻率的變化趨勢，在 IPCC AR4 中僅給予

「中等」可信度。 
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1.4.2 降水極端事件與洪水 

極端降水事件的變化上，過去的觀測資料顯示可能有長期的變化趨勢，在

1951 年至 2003 年間中緯度地區的年累積降水量有減少的現象，但是極端降水事

件卻顯著增加。19 世紀末以來的觀測資料提供了充足的科學證據，說明部分區

域的極端降水事件可能有增加的趨勢。這樣的分析結果在 IPCC AR5 (2013) 與

SREX (2012) 中都得到支持，但報告中也同時強調強降水事件的變化仍存在有明

顯的區域差異 (Seneviratne et al., 2012)。 

圖 1.12(a) 及圖 1.12(b) 為強降水降水量與強度變化的空間分布圖，分別使

用「強降水日貢獻降水量 4」(R95p) 與「簡易逐日降水強度 5」(SDII) 兩種降水

指標呈現，結果顯示降水量與強度增加的區域比減少的區域還要廣泛許多。自從

20 世紀中葉以來，極端降水的變化顯示可能增加的趨勢。但在北美與歐洲地區

以外的其他區域，其可信度都低於中等。最近期的研究指出，北美與歐洲地區顯

示極端降水「可能」有增加的趨勢，尤其北美中部更是存在「非常可能」的增加

趨勢。整個南美洲的強降水事件在強度與頻率上都有增加 (Donat et al., 2013b；

Skansi et al., 2013)。在歐洲與地中海的趨勢評估則有區域與季節性差異，冬季顯

示極端降水增加的趨勢，但是在某些區域 (例如：北義大利、波蘭與部分地中海

沿岸) 則是減少的趨勢 (如 Pavan et al., 2008；Lupikasza, 2010；Toreti et al., 2010)。

此外，亞洲與大洋洲也顯示區域性的差異，但極端降水增加的區域仍然比極端降

水減少的區域來得廣泛。針對非洲地區的研究並沒有發現明顯的極端降水變化趨

勢。 

整體而言，目前有更多的分析支持 IPCC AR4 (2007) 與 SREX (2012) 的結

論。自 1951 年以來強降水事件發生頻率可能有增加的趨勢，且在統計上具有顯

著性。此一趨勢在時空上並非均一，在部分地區與季節有可能出現減少的趨勢或

是在統計上並不顯著。換句話說，極端降水事件變化的趨勢，不但存在著區域上

的差異，同時也有季節上的差異 (可參考 IPCC AR5 表 2.13)。 

                                                      
 
4 Precipitation from very wet days, 以「日降雨強度超過 95百分位的累積降雨量」定義，單位為 mm 

5 Simple daily intensity index，以「年降雨總量除以降雨日數」所定義，單位為 mm/day（降雨日的定

義是日降雨量大於每日 1 毫米） 
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圖 1.12 (a) 日降水高於 95 百分位強度的年降水量 (R95p)、(b) 日降水強度 

(SDII) 與 (c) 年最強連續無雨日數 (CDD) 頻率在 1951~2010 年間的

趨勢空間分布，為能考慮各氣候區間的差異，這裡利用相對變化之百分

比代表變化之趨勢。為求資料之代表性，只對於具有 40 年長期資料且

包含 2003 年之後資料的網格點進行趨勢分析；當資料不完整或無資料

時，以灰色區塊標示該區域，黑色+號標示趨勢具有 90%可信度的網格。

資料來源為 HadEX2 (Donat et al., 2013b)，包含最新版本的歐洲氣候評

估資料 (Klok and Klein Tank, 2009)。(d) 水文氣候強度指標 (HY-INT) 

在 1976~2000 年間的趨勢空間分布 (Giorgi et al., 2011)；HY-INT 指標的

增加或減少，反應了乾旱或極端降水事件長度的增加或降低。(摘自
IPCC AR5, 2013, Figure 2.33)  
 

IPCC AR4 第一工作小組的報告 (Trenberth et al., 2007) 並沒有針對洪水的

變化加以評估，但是在第二工作小組的報告則說明了洪水的變化並沒有全球一致

的趨勢 (Kundzewicz et al., 2007)。SREX 進一步提到洪水發生強度與頻率變化在

全球尺度上的訊號，在目前的科學證據上只有低度的共識與低可信度。 
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IPCC AR5 第二工作小組的報告中提到，區域性洪水變化的趨勢受到河川管

理影響很大。例如，在北半球受到全球暖化影響嚴重的高緯度地區有很多證據顯

示洪水事件確實有增加的趨勢；但是分析俄羅斯每日的河流流量，並沒有任何證

據顯示極端洪水事件有變化的趨勢 (Shiklomanov et al., 2007)。同樣的，除了部

分區域會受到早春融雪的影響 (Seneviratne et al., 2012) 之外，在針對歐洲 (如

Hannaford and Marsh, 2008；Renard et al., 2008；Petrow and Merz, 2009；Stahl et al., 

2010) 與亞洲 (如 Jiang et al., 2008；Delgado et al., 2010) 地區的研究中，並無法

從現有觀測資料得到清楚且廣泛的證據顯示有洪水變化的趨勢。總結來說，在全

球尺度上依然缺乏相關證據判斷洪水強度與發生頻率的變化，因此對於洪水變化

的趨勢只有低信心度。 

1.4.3 旱災 

由於評估乾旱的相關的氣候因子，如土壤濕度 (Robock et al., 2000) 等，鮮

少有直接測量的數據，因此通常採用乾旱指標，例如 Palmer Drought Severity 

Index (PDSI)、Standardised Precipitation Index (SPI)、Standardised Precipitation 

Evapotranspiration Index (SPEI) 等，以及水文乾旱指標 (例如 Vidal et al., 2010；

Dai, 2011) 來評估旱災。然而，被選用的代用指標 (例如降雨、蒸發散量、土壤

濕度或流場) 與資料的時間尺度會影響乾旱事件的等級評估結果 (Sheffield et al., 

2009；Vidal et al., 2010)。又因為乾旱事件是個複雜的系統，一般常用的乾旱指

標無法完整代表所有的因子，加上計算上的校準值、選用資料來源不同或是使用

模擬推估的數據等原因，導致對於乾旱變化的分析結果可能會有不同的詮釋，進

而影響全球乾旱變化趨勢的評估 (Sheffield et al., 2012；Dai, 2013；van der Schrier 

et al., 2013)。 

在分析全球乾旱變化趨勢時，資料的可用度、品質與紀錄長度仍有許多問題

待克服。即使如此，IPCC AR4 (2007) 中依然提到旱災自 1970 年代後發生得更

加頻繁，特別是在熱帶與副熱帶地區。然而，最新的研究顯示此趨勢可能被高估。 

IPCC SREX (2012) 進一步更新 IPCC AR4 的結論；強調旱災型態的認定與旱災

定義的複雜性會影響旱災的趨勢評估。自從 1950 年代後部分地區的乾旱事件有

強度增強與延時更久的趨勢，觀測資料也顯示此一變化趨勢有中等可信度，但由

於在全球尺度缺乏直接觀測且趨勢變化的地理分布不一致或是選用的參考指標

不同等因素，目前沒有足夠的直接觀測證據說明全球乾旱變化有高可信度。第四
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次氣候變遷評估報告後對於乾旱的定義有所改變，以及 IPCC 不確定性評估指引

有重新修正，是造成兩次評估報告之間有差異的主要原因。 

Donat et al. (2013) 研究顯示 1950 年代以來每年最強連續無雨日數 

(consecutive dry day, CDD) 減少的區域比日數增加的區域還多，但此趨勢僅部分

地區 (如俄羅斯與美國) 具有高可信度 (圖 1.12c)。其他針對全球乾旱的相關研

究也顯示了類似的結論，同時指出年代際變化主導了長期的趨勢 (Frich et al., 

2002；Alexander et al., 2006；Donat et al., 2013)。Giorgi et al. (2011) 結合乾期長

度與降雨強度的水文氣候強度指標顯示，在 20 世紀後葉，歐洲、印度、東亞與

南美洲部分區域的指標變化與氣候增暖的訊號一致，意即乾燥時期長度增加或是

極端降雨事件增加。澳洲與南美洲北部的水文氣候強度指標則有減少的趨勢，代

表這些地區乾燥時期長度減少或極端降雨事件減少。 

1.4.4 劇烈天氣事件與熱帶氣旋 

水循環中的另一個極端現象，便是局地發生的劇烈天氣事件；例如冰雹或雷

陣雨。雖然近期遙測技術的發展提供了偵測小尺度劇烈天氣現象的新方式；但由

於具有長期觀測紀錄的地面氣象觀測站的密度較低，並不足以量測所有的劇烈天

氣事件，因此缺乏長期且良好的歷史紀錄，以及現存紀錄報告的均一性，造成評

估的困難 (如 Doswell et al., 2009)。整體來說，由於歷史數據與監控系統的不足，

目前對於小尺度劇烈天氣事件變化趨勢僅有低信心度。 

熱帶氣旋 

IPCC AR5 對熱帶氣旋有更完整的討論，除了綜合 IPCC AR4 與 SREX，以

及近期文獻的結果，亦考量過去資料記載、觀測能力、氣旋強度對儀器測量敏感

度所造成的誤差。當使用不同方法修正歷史資料時，可能會導致評估分析產生不

同的結論 (Chang and Guo, 2007；Mann et al., 2007；Kunkel et al., 2008；Vecchi and 

Knutson, 2008, 2011)。在這些因素限制下，要評估北大西洋地區以外的熱帶氣旋

變化趨勢，尤其是在衛星觀測年代之前的海洋區域熱帶氣旋變化是十分困難的。 

整體而言，全球熱帶氣旋的發生頻率在過去一個世紀沒有明顯的改變；北大

西洋海域每年熱帶氣旋的數量也沒有明顯的變化趨勢。Kossin et al. (2007) 研究

顯示，自 1970 年代以來北大西洋的強熱帶氣旋強度與發生頻率有顯著且可信度
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高的增加趨勢。但在其他區域以及全球平均值來看，仍缺乏證據支持熱帶氣旋變

化的趨勢。針對氣旋數量進行長期統計分析時，可能容易被微弱且生命期較短的

熱帶氣旋所影響，因此分析登陸之熱帶氣旋個數，被認為是較合理的評估方式 

(圖 1.13)。Callaghan and Power (2011) 發現在澳洲東岸登陸的熱帶氣旋自 19 世紀

末期以來有顯著的減少趨勢，然而在納入 2010年與 2011 年的資料後趨勢反而不

再顯著。在全球的其他區域的相關研究中，並沒有在較短的時間尺度中找到熱帶

氣旋有任何顯著的變化趨勢 (Chan and Xu, 2009；Kubota and Chan, 2009；

Mohapatra et al., 2011；Weinkle et al., 2012)。 

Emanuel (2007) 利用熱帶氣

旋頻率、生命期以及強度等資

訊，建立評估熱帶氣旋整體風場

能量的指標，並分析此指標的時

間序列，顯示自從 1970 年代末

期以來，在北大西洋地區有上升

的趨勢，而在西北太平洋有較弱

的上升趨勢。但是在長期趨勢的

評估中，仍會受到資料品質的限

制 (Landsea et al., 2011)。 

Klotzbach and Landsea 

(2015) 以迄今最完整的觀測記

錄針對等級 4 與 5 的強熱帶氣旋

進行長期趨勢分析，發現全球強

熱帶氣旋的總數量與佔整體氣

旋數的比例在 1970 至 1990 年之

間雖然有增加的趨勢，但 1990

至 2014 年之間趨勢變得微弱且

不顯著，氣候模式的結果也與此

吻合，而 1990 至 2014 年之間的

全球累積氣旋能量則有十分顯

著的下降趨勢。 

 

圖 1.13 經過五年滑動平均標準化且 (a) 調

整後的澳洲東部熱帶氣旋登陸數量 

(Callaghan and Power, 2011)、(b) 未

調整之美國颶風登陸數量 (Vecchi 

and Knutson, 2011) 與 (c) 登陸中

國的颱風數量 (CMA, 2011) 距平時

間序列。縱軸每一刻度代表一個標

準差。(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 
2.34)  
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整體而言，IPCC AR5 的結論是科學證據對於熱帶氣旋變化趨勢只有低信心

度，與 SREX 報告結論相同。過去百年期間，全球熱帶氣旋個數與強度並沒有顯

著增加；僅有北大西洋地區的強烈熱帶氣旋幾乎可以確定有頻率與強度增加的趨

勢。 

1.5 雲、氣膠與輻射 

大氣除了氣體組成外，還有各種液相、固相的微小粒子懸浮其中，一般根據

微粒的大小、化學組成、含水量與終端速度等性質，區分為降水粒子、雲粒子、

與氣膠粒子。這些粒子在大氣中整體的質量與體積微小，卻可明顯影響輻射傳遞

與潛熱收支分布，進而影響天氣與氣候。氣膠、雲與降水的分布與物理化學特性

都有很高的時空變異度，且彼此之間可互相轉換，產生複雜的交互作用與回饋機

制，目前在進行氣候預測與氣候敏感度分析推估時，氣膠、雲與降水是不確定性

的主要來源之一，因此從 IPCC AR4 (2007) 以來一直是氣候研究的一項重點課題。

1.5.1 節主要介紹雲粒子及降水粒子之氣候特徵及氣候效應，氣膠粒子相關之討

論請參見 1.5.2 節。各種不同人為與自然輻射強迫作用彙整於 1.5.3 節。 

1.5.1 雲 

1.5.1.1 雲的性質、氣候分布特徵與模擬 

若以微物理及雲動力的角度討論，雲的產生需要空氣達到過飽和，這通常發

生在空氣因絕熱膨脹冷卻的上升氣流區，氣膠粒子得以活化 (activate) 成長為雲

滴或冰晶粒子，這些終端速度極小的雲粒子若能繼續成長，就會轉換成降水粒子

落下，可能型態包括毛毛雨 (drizzle)、雨滴、雪花、軟雹、冰雹等。雲的形成及

特性牽涉到多種動力、熱力、輻射與微物理過程之間的平衡，而這些過程在液相

雲 (暖雲)、冰相雲 (冷雲) 與混相雲中均有顯著的差異。 

若以綜觀到行星尺度來看，全球約有 64% ( Hahn et al., 1995) 的面積被雲覆

蓋，而雲出現的區域受大尺度環流組織主宰，氣候上赤道對流區與中緯度氣旋活

動區是雲量最高之處，而沙漠與副熱帶大洋中心為雲量最稀少之處。過去三十年

來衛星遙測技術的進展，為雲的發生頻率、巨觀與微觀性質提供了基本且重要的

全球時空分布觀測，其中主要仰賴地球同步氣象衛星的被動式遙測，而新的主動
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式遙測儀器，例如 2006 年進入軌道的 CloudSat 雲剖雷達 (Stephens et al., 2002) 

與 Cloud-Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder Satellite Observation (CALIPSO) 衛

星光達  (Winker et al., 2009)，即使位於較低高度的雲被較高處的雲層覆蓋 

(overlapping)，仍可偵測到低層雲的存在，對於分辨極區低雲與海冰也有較高的

正確性，因此提供了更完整的雲垂直結構、含水量與相態觀測。 

相較於 IPCC AR4，目前對各類雲種出現的時空條件有了更為清楚的掌握，

圖 1.14(a)~(c) 與圖 1.14(e)~(g) 是整合 CloudSat 與 CALIPSO 衛星所得雲量全球

分布，一般會先根據大尺度環流的特徵 (如圖 1.14(d) 與圖 1.14(h) 之中對流層

垂直速度場長期平均值) 決定主要雲系 (cloud regime)，其中熱帶深對流雲系與

冬季中緯度氣旋風暴雲系，是高雲與中雲出現最頻繁的區域，在對流層內均有強

烈的上升運動，伴隨明顯地面降水與高層外流 (outflow) 形成的砧狀雲 (anvil 

clouds)，因此圖中可見高雲雲量、上升運動與降水的分布緊密相關；而副熱帶海

洋性層積雲、信風積雲及兩極則是淺積雲與層雲等低雲主要出現的區域。 

以數值模擬方式探討雲在氣候系統中的角色與變化至今仍是一大挑戰，傳統

全球氣候模式的網格大小約數百至數十公里，雲相關的複雜動力、熱力、輻射與

微物理過程，會因為解析度過低而無法得到完整解析，且模式現有的參數化處理

尚未完善，仍含有高度不確定性。因此，儘管全球模式能掌握大範圍環流的狀態，

對於雲的模擬狀況尚有待評估改進，關鍵項目包括現今氣候狀態下各雲種的雲量

分布與輻射效應，以及氣候變遷下雲的反應與回饋等。至於網格大小約數十公尺

至數公里的雲解析模式 (cloud-resolving model) 雖可外顯解析 (explicitly resolve) 

雲動力與熱力過程，卻受限於所需計算資源龐大，其模擬空間範圍難以涵蓋數十

至數千公里的大氣環流系統，因此在討論雲與氣候交互作用等問題有其侷限。幸

好在近十年來模擬雲與氣候交互作用的理論與技術有許多進展，重要的突破包括

全球雲解析模式 (global cloud-resolving model；如 Tomita et al., 2005；Putman and 

Suarez, 2011) 與超級參數法模式 (super-parameterized model；如 Khairoutdinov 

and Randall, 2001；Tao et al., 2009) 的研發、不同高度雲層重疊覆蓋的改進處理 

(如 Pincus et al., 2006；Shonk et al., 2012)、降水粒子輻射效應的評估 (如 Waliser 

et al., 2011)、北極海冰與雲的交互作用 (如 Kay et al., 2011) 等。 
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圖 1.14 (a)~(c) 整合 2006~2011 年間 CloudSat 與 CALIPSO 衛星資料所得 12~2

月平均高雲 (雲頂壓力低於400hPa)、中雲 (雲頂壓力介於680~400hPa)、

低雲 (雲頂壓力大於 680hPa) 雲量全球分布；(d) 由 1979~2010 年

ERA-Interim 再分析資料所得之 12~2 月平均中對流層 (500hPa 壓力面) 

的垂直壓力速度 (色階，單位為每日上升或下降的百帕數，負值代表上

升運動) 與 1981~2010年GPCP降水量 (灰色等值線，虛線為每日 3mm、

實線為每日 7mm)。(e)~(h) 類似 (a)~(d) 但為 6~8 月平均狀態。(摘自
IPCC AR5, 2013, Figure 7.6)  
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1.5.1.2 雲對輻射收支的影響與雲-氣候回饋過程 

雲對大氣層頂輻射收支的影響稱為「雲輻射效應 (cloud radiative effect)」。

根據衛星觀測的推估 (Loeb et al., 2009)，雲反射陽光造成的雲短波輻射 (即可見

光) 效應約為全球每年平均-50W m-2，而雲吸收長波輻射 (即紅外線) 造成的溫

室效應造成的雲長波輻射效應，約為全球每年平均+30W m-2。對地球氣候而言，

雲的存在產生了每年-20W m-2的全球淨輻射效應 (冷卻)。 

雲的短波與長波輻射效應的量值極大，顯示雲量的些微改變可能顯著影響地

球輻射收支，為進而產生氣候回饋，即「雲回饋作用 (cloud feedback)」。要注意

的是，「雲回饋作用」的正負號 (分別代表暖化與冷卻作用)，是根據全球溫度與

環流改變時，雲量與雲的變化來決定，與目前氣候中「雲輻射效應」淨值的正負

號無關。目前「雲回饋作用」的相關研究主要對五種回饋機制有較多討論，如圖

1.15 所示，在較暖的氣候中可能發生： 

(1) 高雲高度上移，造成更強的溫室效應； 

(2) 中緯度氣旋區向高緯移動，高緯日照短且入射天頂角低，因此雲反射較少

陽光； 

(3) 低雲雲量減少、尤其在副熱帶地區，造成入射陽光增加。 

(4) 中、高雲雲量整減少，如間熱帶輻合區 (Intertropical Convergence Zone, 

ITCZ)，造成入射陽光增加； 

(5) 融解層 (melting level) 升高，中高緯度的冷雲轉為暖雲，造成雲的光學厚

度增加，反射更多陽光。 

以上除了最後一項機制均為正回饋 (positive feedback)，即雲的反應可造成

額外暖化。目前全球模式、理論與觀測對於前兩項機制有較為一致且信心度較高

的結論，對於後三項則欠缺完整理論與觀測證據，模式結果亦多分歧。此外，以

上各種雲回饋可能同時發生，彼此可能抵銷或加強，在分析研判觀測資料與模式

結果時難以清楚區分，因此對於「雲回饋作用」的推測目前仍有極大的不確定性。

IPCC AR5 綜合當前研究與觀測、模式結果，推估全球平均地面溫度每上升 1oC，

所有雲的淨回饋作用可能為正回饋，產生 0.6W m-2 (90%信心區間-0.2W~+2.0W) 

的輻射作用。全球模式結果大多推測雲回饋作用為正號，然而不同模式之間對於
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回饋強度的估算有明顯差異，主要來自模式中低雲雲量的反應不一，且目前尚缺

乏適當的觀測資料進行比對。 

 

圖 1.15 示意圖解釋人為溫室氣體排放造成全球暖化下，可能發生的數種「雲回

饋作用」機制。紅色箭頭標示模式與觀測結果較為一致且明顯的「正回

饋」機制，包括高雲抬升、中緯度氣旋區往兩極移動；灰色箭頭則為影

響較小或不確定的機制，包括低雲雲量減少、間熱帶輻合區窄化使中高

雲雲量減少、融解層高度上升使冰雲轉為暖雲等。(摘自 IPCC AR5, 2013, 
Figure7.11) 

1.5.2 氣膠 

氣膠是懸浮在大氣中，未活化為雲滴或冰晶的液態及固態微粒，包括乾粒徑

小於 0.1 微米 (µm，即百萬分之一公尺) 的核模 (nucleation mode) 粒子、粒徑介

於 0.1~1 微米的累積模 (accumulation mode) 粒子，以及粒徑大於 1 微米的粗模 

(coarse mode) 粒子。氣膠的來源、粒徑譜、化學成分、光學性質、物化性質與

時空分布均十分多元複雜。氣膠直接參與大氣輻射傳遞過程，並可改變雲的微物

理與光學特性，間接影響輻射收支。在大氣化學與地球系統生地化循環 

(biogeochemical cycles) 中，氣膠亦扮演重要角色。 

1.5.2.1 氣膠的主要成分與來源 

氣膠的成分可能涉及數萬種無機與有機化合物，以全球整體而言，最主要的

幾種氣膠成分包括硫酸鹽 (sulfate)、硝酸鹽 (nitrate)、銨鹽 (ammonium)、海鹽 

(sea salt)、有機物 (有機氣體凝結或由燃燒過程產生)、黑碳 (black carbon，化石

或生質燃料燃燒不完全產生)、礦物質沙塵、原生性生物氣膠 (primary biological 

aerosol particles，如細菌、花粉) 等。 
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氣膠可根據其排放形成過程區分為兩種：直接由粒子型態進入大氣的「原生

性氣膠 (primary particulate matter)」，與氣體前驅物 (gaseous precursors) 核化凝

結產生的「衍生性氣膠 (secondary particulate matter)」。海鹽、黑碳、沙塵與原生

性生物氣膠均直接以粒子態排放，而非海鹽硫酸鹽 (non-sea-salt sulfate)、硝酸鹽

與銨鹽絕大部分為衍生性氣膠。有機氣膠則部分為原生性，部分為衍生性。 

若以排放源進行區分，海鹽、大部分的沙塵、原生性生物氣膠來自「自然源 

(natural sources)」，而目前大氣中的硫酸鹽、硝酸鹽、銨鹽與黑碳氣膠主要來自

「人為源 (anthropogenic sources)」。有機氣膠則自然與人為排放源各佔相當的比

例。針對各種成分氣膠與氣膠前驅物的排放強度，人為源排放可由各國工業農業

活動相關排放資料庫進行估算，通常較自然源排放的估算更為準確，但有幾種人

為源氣膠排放強度仍有高度不確定性，如人為排放的黑碳 (Bond et al., 2013)、人

為排放的數種揮發性有機碳氣體 (volatile organic carbons) 與沙塵等。自 IPCC 第

四次氣候變遷評估報告之後，衛星觀測、反演模型 (inverse modeling) 與資料同

化 (data assimilation) 的應用對估算自然與人為氣膠排放提供了極大助益 (e.g. 

Dubovik et al., 2008；Jaeglé et al., 2011；Huneeus et al., 2012)。 

1.5.2.2 氣膠的觀測與時空分布 

由於氣膠的排放源空間分布相當不均勻，且氣膠在大氣中的生命期短，濃度

又受大氣環流與降水控制，氣膠的時空分布有非常高的變異度，有明顯的日、季

與年際變動，對於推估氣膠的氣候效應造成極大的挑戰與不確定性。近十年來全

球與區域地面觀測網 (如Aerosol Robotic Network, AERONET；Holben et al., 1998) 

的建置、密集觀測活動 (如 INTEX-B；Bergstrom et al., 2010；Logan et al., 2010) 

與衛星遙測技術的發展，提供了嶄新的氣膠時空分布監測資料。 

氣膠光學厚度 (aerosol optical depth) 與氣柱累加 (column-integrated) 之氣

膠量緊密相關，是最廣泛用以代表大氣氣膠含量的參數，可由地面或衛星輻射儀

的觀測反演求得。AERONET 全球地面監測網提供相當準確的氣膠光學厚度觀測

資料與其他氣膠光學性質資訊，分析後可幫助瞭解氣膠的含量與種類變化，並常

應用在校驗比對衛星氣膠反演產品。目前有數個以觀測氣膠為主要任務的衛星儀

器在軌道運行，如「中尺度影像光譜儀」(MODIS, Moderate Resolution Imaging 

Spectroradiometer；Remer et al., 2005) 與「多角度輻射成像光谱儀」(MISR, 

Multi-angle Imaging SpectroRadiometer；Kahn et al., 2005)，搭配數值模式與資料
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同化技術，提供最近十多年全球各地的氣膠光學厚度分布狀況 (如圖 1.16a)，高

值出現在主要人為排放源區 (如東亞、南亞)、生質燃燒區 (如亞馬遜盆地、中非、

中南半島) 與沙塵暴區 (如中東、撒哈拉沙漠)。最新的 CALIPSO 衛星光達 

(Winker et al., 2009) 與地面光達可觀測氣膠消光係數 (extinction coefficient) 的

垂直分布結構 (如圖 1.16b 至圖 1.16e)。從圖中可知主要影響輻射收支的氣膠集

中在近地面 1~2 公里以內，但在對流旺盛區域 (如熱帶、季風區) 可被傳送至邊

界層之上。 

 

圖 1.16  (a) 以 ECMWF IFS 全球模式同化 MODIS 觀測資料所得 2003~2010 年

平均 550 奈米波段氣膠光學厚度的全球分布狀況。(b)~(e) CALIPSO 衛

星光達觀測所得 2010 年平均氣膠消光係數 (單位為每公里消光量) 隨

緯度與高度的分布，圖中分別顯示四個經度帶  (180°W~120°W, 

120°W~60°W, 20°W~40°E, 60°E~120°E，即 (a) 之白色虛線) 的平均結

果。(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 7.14)  
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IPCC AR5 指出，氣柱

累加氣膠質量「非常可能」

自 1990年後在歐洲與美國

東部有減少的現象，但自

2000 年後在東亞與南亞地

區則增加。至於人為排放

氣膠佔整體氣膠光學厚度

的比例，可透過模式與衛

星資料分析進行估算，但

兩種方法所得結果仍有落

差。IPCC AR5 彙整各方研

究後，估計現今全球氣膠

光學厚度約有 20%~40%來

自人為源，但此估算僅有

中等可信度。 

1.5.2.3 氣膠的氣候效應 

氣膠對於氣候的影響，

在此探討兩種主要的效應 

(交互作用)。氣膠粒子對輻

射的散射  (scattering) 及

吸收  (absorption) 會直接

影響輻射傳遞過程，以往

稱為「直接效應  (direct 

effects)」，IPCC AR5 改稱

為「氣膠 -輻射交互作用 

(aerosol-radiation inter- 

action)」 (見文字框 1.2)。

而氣膠中的親水性粒子可

做 為 雲 凝 結 核  (cloud 

condensation nuclei) 與冰

核 (ice nuclei)，在適當環

文字框 1.2 氣膠-輻射交互作用 

在晴空無雲狀態下，氣膠通常會減少大氣層頂的淨

短波輻射，主要貢獻來自於累積模粒子的散射，但在

氣膠吸收較強烈，有雲或地表反照率較高時此效應會

較微弱，甚至轉為增加大氣層頂的短波輻射，例如吸

收性氣膠 (absorbing aerosols) 位於冰面上空 (Stone 
et al., 2008) 或海洋性層積雲上方  (Chand et al., 
2009；de Graaf et al., 2012) 等情形。氣膠同時也會減

少地表淨短波輻射，效應比大氣層頂更明顯，而且隨

吸收性氣膠增多而加強 (Li et al., 2010)。此外，海

鹽、沙塵等粗模氣膠 (Reddy et al., 2005) 以及平流層

氣膠 (McCormick et al., 1995) 對地表長波輻射有微

弱吸收性，可稍微減少大氣層頂的外逸長波輻射。 

若已知氣膠濃度、粒徑譜、形狀、化學成分與混合

狀態，便可由理論計算求得氣膠光學性質 (包括波譜

消光係數 (spectral extinction coefficient)、單次散射反

照率  (single scattering albedo)、相位函數  (phase 
function) )，再經由輻射傳遞計算，便可得出氣膠直

接對輻射散射與吸收的情形，因此氣膠-輻射交互作

用的推估有較為確定的學理基礎，尤其是晴空狀態下

的氣膠短波輻射作用，在有充分已知條件的情況下，

理論計算與觀測結果可高度吻合 (e.g., Osborne et al., 
2011)。然而目前對於全球各地氣膠性質 (如單次散射

反照率與垂直濃度分布) 與輻射傳遞計算所需其他

環境條件 (如地表輻射性質、吸收性微量氣體濃度、

雲量等) 的瞭解尚未完備 (Anderson et al., 2005；
Satheesh and Moorthy, 2005；Jaeglé et al., 2011)，故對

整體氣膠-輻射交互作用量值的推估仍不完全確定，

特別是針對吸收性氣膠較多，以及氣膠層與雲層重疊

的狀況 (Stier et al., 2013)。 

當氣膠影響地表輻射收支時，氣膠集中地區的地表

溫度可能在短時間發生反應；而吸收性氣膠吸收短波

輻射後，可同時加熱氣膠周圍大氣。局部溫度改變可

立即影響雲量，干擾輻射收支，此類快速調整機制以

往被稱為氣膠的「半直接效應 (semi-direct effects)」，
在 IPCC AR5 中則被納入「氣膠-輻射交互作用之有效

輻射強迫作用」中討論 (詳見文字框 1.5)。此效應牽

涉到雲量對地表溫度與穩定度的反應，無論由觀測或

模式推估均有相當高的不確定性。 
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境條件中活化為雲滴及冰晶，改變雲的光學及微物理性質。氣膠透過對雲的各種

複雜影響間接擾動輻射收支，以往稱為「間接效應 (indirect effects)」，IPCC AR5

則改稱為「氣膠－雲交互作用 (aerosol-cloud interaction)」(文字框 1.3)。 

 

文字框 1.3 氣膠-雲交互作用 

以往將氣膠-雲交互作用  (間接效應) 進一步區分為雲反照率效應  (cloud 
albedo effect) 與雲生命期效應 (cloud lifetime effect)。雲反照率效應是假設暖雲液

態水含量與雲幾何厚度 (cloud geometrical thickness) 不變，親水性氣膠 (雲凝結

核) 數量增加可導致雲滴數量增多、雲滴粒徑減少，使雲滴總表面積增加，進而

讓暖雲反射更多陽光，減少大氣層頂淨短波輻射 (Twomey, 1977)；雲反照率效應

涉及之微物理過程較少，亦有較多理論基礎與觀測佐證。雲生命期效應則是在雲

滴數量增加與粒徑減少後，減緩雲內降水發展過程，使降水效率降低及雲量增

多，淨短波輻射進一步減少 (Albrecht, 1989；Liou and Ou, 1989)；雲生命期效應

牽涉到降水形成機制，除了微物理過程，也受雲巨觀物理性質 (macrophysical 
property)、雲尺度動力、邊界層紊流過程影響，一直無法準確量化其作用強度，

甚至觀測到相反的現象。此外，假設暖雲含水量與幾何厚度不變，使得上述兩種

效應僅適用於討論穩定的層狀暖雲 (如海洋性層積雲)，無法擴及冷雲及對流雲。 

近年來陸續有其他氣膠對雲與降水的影響機制被提出 (Denman et al., 2007)，包

括氣膠影響冰核數量，改變冷雲與混相雲微物理 (Morrison et al., 2012)，以及氣

膠干擾深對流雲發展與砧狀雲性質 (如 Rosenfeld et al., 2008；Tao et al., 2012) 
等。研究亦發現不同機制彼此間可能有非線性交互作用，難以區分其個別的效

應；在雲中不同尺度微物理與動力過程共同調整下，各種效應傾向互相抵銷，緩

衝了氣膠對雲與降水的影響 (Stevens and Feingold, 2009；Morrison and Grabowski, 
2011)。而隨著雲的動力、熱力特性與所處的環境條件不同，雲及降水對氣膠數量

增加產生反應亦有所不同 (如 Khain, 2009；Seifert et al., 2012)，氣膠增多可能加

強或減少輻射強迫作用，造成觀測資料 (包括飛機觀測與衛星遙測) 分析及數值

模式 (包括全球、區域及雲尺度模式) 得到分歧的結果。 

全球模式持續加入更多氣膠與雲交互作用相關理論過程，並與觀測資料及不同

模式互相比對，進行改進 (Quaas et al., 2009；Penner et al., 2012)。早期僅是根據

雲反照率效應與雲生命期效應進行簡單表述，之後不斷發展改進詳細物理過程的

參數法，如氣膠活化過程，冰晶核化過程，以及氣膠對對流雲、冷雲及混相雲的

影響。然而相關參數化大多需要雲內上升速度等雲尺度資訊才能進行計算，以目

前全球模式網格大小無法完善正確予以解析；而氣膠對雲量及雲其他性質的影響

常為非線性，現有參數化也大多尚未掌握此類較複雜的關係。最後，要計算人為

氣膠排放對雲與氣候的影響程度，還必須估計工業化以前的雲滴數量濃度，才能

與現今狀態進行比較，然而對此資訊幾乎沒有觀測資料可供佐證，僅能以目前受

人為氣膠影響最低區域 (如大洋中心) 之雲滴數量來估算。綜合上述各種挑戰，

雖然全球模式中氣膠-雲交互作用的處理技術持續改進，目前對於此作用的模擬，

以及相關輻射強迫作用的推估仍有極大不確定性。 
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氣膠對氣候的影響與其濃度及物理化學特性息息相關 (文字框 1.4)，關鍵參

數包括氣膠的粒徑譜、化學組成、混合狀態 (mixing state) 與形狀 (球形、非球

形)，這些參數共同決定了氣膠的光學性質與吸濕特性，影響氣膠對輻射的散射

與吸收程度，以及做為雲凝結核與冰核的能力。自 IPCC AR4 以後，應用新式儀

器在實驗室與野外所進行的量測，為氣膠物理化學性質提供更完整的描述，也幫

助改進數值模式中氣膠物化與光學性質的表述方式。然而氣膠對雲與降水的影響

過程還需考慮考慮雲內上升速度、雲含水量、雲外空氣逸入速率 (entrainment rate) 

等相關條件，多為現有氣候模式尚無法完整解析的參數。許多全球氣候模式開始

增添與氣膠氣候效應相關的過程或模組，但所考慮的複雜程度與處理技術多有差

異，目前仍難以判定何者為較佳選擇。 

圖 1.17 為氣膠與氣候交互作用相關過程之簡化示意圖，如前一節所述，氣

體前驅物的排放與大氣化學反應可影響衍生性氣膠的生成速率，而原生性氣膠的

存在亦可改變氣體前驅物的分配 (partitioning) 與化學反應。原生性與衍生性氣

膠除了外部混合 (external mixing) 共存，還可彼此碰撞合併 (coagulate) 形成內

部混合 (internal mixing)。氣體凝結在現有粒子表面，粒子內也可能發生化學反

應，形成「老化氣膠 (aged aerosols)」。混合過程與老化過程均可造成氣膠整體光

學性質與親水性的改變，影響後續的氣膠-輻射交互作用與氣膠-雲交互作用。氣

體前驅物與氣膠可經由沉降過程 (deposition) 自大氣中移除。最後，要決定氣膠

的有效輻射強迫作用 (effective radiative forcing，詳見文字框 1.5)，須同時考慮大

氣狀態、雲的分布、地表性質等條件。 

 

文字框 1.4 氣膠-氣候回饋 

當氣候因子 (如溫度、濕度、降水、環流) 發生改變時，氣膠的移除過程以及自

然氣膠的排放源可能隨之改變，形成「氣膠 - 氣候回饋  (aerosol-climate 
feedbacks)」。例如目前較為瞭解的氣膠-氣候反饋機制，是由於海溫影響浮游生物

的二甲基硫 (dimethylsulphide) 排放量，二甲基硫經過一連串化學氧化反應，可形

成硫酸鹽氣膠，做為良好的雲凝結核，進而影響雲滴大小與雲反照率 (cloud 
albedo)，最後反饋影響海溫。目前學界對於氣膠與氣膠先驅物排放與性質會如何

隨氣候變化仍缺乏共識，尤其是對控制氣膠自然源的相關過程，以及氣膠參與水

循環的複雜交互作用瞭解有限，針對回饋作用的正負號與量值推估仍為高度不確

定，但模式結果顯示此回饋作用可能相當微弱，但在某些特定區域可能有較明顯

的影響。IPCC 第五次氣候變遷評估報告提供的回饋參數 (feedback parameter) 估
計全球平均地表溫度每改變攝氏一度會製造每平方公尺±0.2 瓦的輻射強迫作用，

但此估算為低可信度。 
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1.5.3 輻射 

在所有用來估計特定人為或自然因子對氣候變化之影響程度的指標中，輻射

強迫作用 (radiative forcing) 是最常用的。本節將介紹兩種主要的輻射強迫作用

的定義，接著利用輻射強迫作用量化人為與自然因子對地球系統的影響，包括溫

室氣體、氣膠、地表反照率、太陽活動、火山爆發等，以及這些因子的綜合效應。

在這個小節中，輻射強迫作用的值是以 2011 年相對於 1750 年工業革命前的狀況

來表示。 

1.5.3.1 輻射強迫作用 

輻射強迫作用指的是一種或多種因子之變化對地球大氣系統總能量收支的

影響，一般以每平方公尺改變的瓦數 (W m-2) 表示。由於系統能量收支與平均

溫度的變化有直接的關連，輻射強迫作用在氣候變遷的研究領域中被廣泛使用。

文字框 1.5 有效輻射強迫作用 (effective radiative forcing, ERF)  

近來學界逐漸體認到需進一步界定輻射強迫作用、快速調整過程  (rapid 
adjustment) 與回饋機制 (feedback) 的不同。過去定義的「輻射強迫作用」概念，

是輻射收支受到干擾時的立即變化 (僅容許平流層溫度進行調整反應)，然而在全

球平均地面溫度尚未對輻射強迫作用產生明顯反應前，氣候系統中有部分參數 
(例如雲、局地溫度、穩定度等) 會先產生反應，加強或抵銷初始的輻射強迫作用。

IPCC AR5 將此類「快速調整過程」發生後剩餘的輻射強迫作用定義為「有效輻

射強迫作用 (effective radiative forcing, ERF)」。若要與反應時間較長的全球平均地

面溫度變化，及全球溫度改變所導致的氣候回饋 (如水氣回饋、冰-反照率回饋) 連
結，有效輻射強迫作用是比初始輻射強迫作用更具有代表性的參數；尤其是對氣

膠-雲-輻射交互作用等牽涉多種快速調整過程的問題，有效輻射強迫作用不僅較

能表示其長期氣候效應，也較容易以全球模式模擬進行計算。關於推估有效輻射

強迫作用在此不予詳述 (可參考 IPCC AR5, 2013, Chapter 7.5；Gregory et al., 
2004；Hansen et al., 2005)，僅彙整 IPCC 對氣膠相關有效輻射強迫作用的最新評

估數值。 

對未來全球溫度的推估來說，有效輻射強迫作用是比輻射強迫作用更好的指

標。但由於有效輻射強迫作用包含大氣與地表過程，需要較複雜的氣候模式，模

式間物理過程參數化的歧異使有效輻射強迫作用的不確定性範圍大於輻射強迫作

用。對於大部分溫室氣體與太陽輻射強度而言，有效輻射強迫作用和輻射強迫作

用的值差異不大；然而黑碳氣膠的沉降對雪地反照率的影響所造成的有效輻射強

迫作用可達輻射強迫作用的三倍之多。 
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在第三次與第四次氣候變遷評估報告中，輻射強迫作用 (RF) 的定義為「當某個

因子發生改變時，在對流層與地表的各項氣象參數 (如溫度、水氣、雲量等) 保

持不變的狀況下，對流層頂的向下總輻射量之變化」。也就是說，在容許平流層

的溫度調整到輻射平衡的情形下，輻射強迫作用顯示的是因子改變時對流層頂的

立即輻射變化。 

對於大部分的氣候變化因子來說，輻射強迫作用是很直觀的量化指標，可用

來比較各因子的相對重要性。然而某些因子 (如氣膠) 的變化會迅速影響雲量，

造成的輻射通量改變可能會加強或抵銷原本的輻射強迫作用。為了涵蓋此類發生

在對流層內的快速調整過程，IPCC AR5 引介了一個新的指標「有效輻射強迫作

用 (effective radiative forcing, ERF)」，其定義為在海洋表面溫度與海冰覆蓋範圍

不變的狀況下，因子變化造成之大氣層頂輻射通量的改變。有效輻射強迫作用的

計算不僅考慮了大氣的快速調整，也包含地表的變化，如地表溫度、冰雪與植被

的覆蓋面積等。 

1.5.3.2 人為的輻射強迫作用 

人類活動對大氣成分與地表型態造成很大的改變，尤其自工業革命以來，化

石燃料的使用與土地利用的改變大幅增加了溫室氣體濃度。人類活動所排放的氣

膠也對氣候有直接的影響。此小節將分別討論各個因子所造成的輻射強迫作用。 

 溫室氣體 

二氧化碳是影響最大的溫室氣體。自工業革命以來，二氧化碳的濃度由 1750 

年的 278ppm增加到 2011年的 391ppm，造成的輻射強迫作用為 1.82W m-2 [1.63W 

m-2~2.01W m-2]。由於二氧化碳的濃度仍在上升，自 IPCC AR4 以來，輻射強迫

作用以每年 0.0.27W m-2的速率持續增加。在對流層中，二氧化碳濃度的變化會

影響垂直降溫率與雲的形成，但其有效輻射強迫作用可能不完全等於輻射強迫作

用。根據「第五期耦合模式比對計畫」 (Coupled Model Intercomparison Project 

Phase 5, CMIP5；Vial et al., 2013) 的分析結果，二氧化碳增加造成的地表暖化對

大氣層頂的輻射通量有負貢獻，但造成的水氣增加、垂直降溫率改變、與地表反

照率降低則有正貢獻，其淨效應使得平均有效輻射強迫作用與輻射強迫作用差異

不大，但不確定性則增加了±20%。二氧化碳同時也會影響植物生理，例如增加

生長率及降低蒸散效率等 (O’ishi et al., 2009；Andrews et al., 2012)。但由於這些

效應的時間尺度較長，因此被歸類於氣候的回饋作用，而不屬於快速調整過程。 
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甲烷 (CH4) 的濃度由 1750 年的 722ppb 增加到 2011 年的 1803ppb，造成的

輻射強迫作用為 0.48W m-2 [0.43~0.53]，大於 AR4 的 1774ppb 與 0.47W m-2。由

於活性較高，人為或自然排放的甲烷會影響大氣中二氧化碳、平流層水氣、臭氧、

硫酸鹽氣膠、以及部分鹵碳化合物的濃度 (Boucher et al., 2009；Shindell et al., 

2009；Collins et al., 2010)。考慮這些化學反應，甲烷排放量自 1750 年以來的增

加，造成甲烷與其他溫室氣體的濃度上升，其綜合輻射強迫作用為 0.97W m-2。 

氧化亞氮 (N2O) 由 270ppb 增加到 324ppb，造成 0.17W m-2 [0.15~0.19] 的

輻射強迫作用。 

由於蒙特婁議定書  (Montreal Protocol, 1987) 的制訂，鹵碳化合物 

(halocarbon) 中氟氯碳化物 (CFCs) 的濃度持續下降，使其輻射強迫作用由 AR4

的 0.273W m-2 下降到 AR5 的 0.263W m-2。但因為氟氯碳化物之替代物 (如 

HCFCs與 HFCs) 的濃度上升，鹵碳化合物的總輻射強迫作用反而有些微的增加，

由 IPCC AR4 的 0.351W m-2，變為 AR5 的 0.36W m-2。 

臭氧 (O3) 在對流層內的效應是吸收地表的長波輻射，與其他溫室氣體相同。

由於人為排放的臭氧前驅物增加，在光化學反應後對流層內的臭氧濃度上升，造

成0.40W m-2 [0.20~0.60] 的輻射強迫作用 (Skeie et al., 2011；Conley et al., 2013；

Lamarque et al., 2013；Stevenson et al., 2013)。平流層臭氧的濃度則受到氟氯碳化

物的破壞而減少，使得進入對流層的太陽輻射增加，但允許更多的地球長波輻射

逸出對流層，其淨輻射強迫作用為-0.05W m-2 [-0.15~+0.05] (WMO, 2011；Søvde et 

al., 2011；Shindell et al., 2013)。除了直接的輻射效應之外，有明確的證據指出對

流層臭氧增加對植物的傷害將減少二氧化碳的消耗，但此間接效應尚難以量化 

(Sitch et al., 2007)。 

平流層水氣 (stratospheric water vapor) 的來源為平流層中的甲烷與氫的氧

化、飛機廢氣、強對流頂部的逸入與火山爆發 (Joshi and Jones, 2009) 等。其中

前兩者可視為人為效應，造成的輻射強迫作用為 0.07W m-2 [0.02~0.12]，與 IPCC 

AR4 的估計值相同。 

 氣膠與雲 

人為排放氣膠可直接干擾輻射收支，或透過改變溫度與雲微物理，使雲量及

雲與降水的特性發生變化，兩者均產生輻射強迫作用，導致氣候變遷。然而在幾
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次 IPCC 報告中，人為氣膠相關的輻射強迫作用估算值的不確定性極高 (尤其是

牽涉到氣膠-雲交互作用的部分)。在估算整體人為輻射強迫作用與氣候敏感度 

(climate sensitivity，即每單位輻射強迫作用所導致的全球平均溫度反應) 時，其

不確定性最主要的來源便是氣膠 (Forster et al., 2007；Haywood and Schulz, 2007)。

若希望對過去與未來氣候變遷有更完備的解讀與瞭解，必須改進全球模式次網格

尺度 (subgrid scale) 相關過程參數化，並對氣膠-雲-輻射相關交互作用進行更詳

細的剖析與評估。 

在 IPCC AR4 中，氣膠對輻射強迫作用的影響被分為三類：直接效應、雲反

照率效應、以及黑碳對地表冰雪反照率的效應。直接效應是指氣膠對短波與長波

輻射的散射和吸收，大部分的氣膠會反射陽光，減少大氣層頂的淨短波輻射；但

部分氣膠 (如黑碳) 對陽光有很強的吸收力。AR4 估計直接效應造成的輻射強迫

作用為-0.5W m-2[-0.9~-0.1]。雲反照率效應是指假設雲所含之總水量不變時，親

水性氣膠的增加會導致雲滴數目增多，加強雲對陽光的反射率。AR4 估計雲反

照率效應的輻射強迫作用為-0.7W m-2 [-1.8~-0.3]。地面的冰雪若含有黑碳，其反

射陽光的能力會大幅減弱，造成的輻射強迫作用為 0.1W m-2 [-0.2~0.0]。 

在 IPCC AR5 中，氣膠-輻射交互作用的輻射強迫作用 (相當於直接效應) 為

-0.35W m-2 [-0.85~+0.15]，小於 AR4 的估計值，但不確定性較大。最主要的負貢

獻來自硫酸鹽氣膠、硝酸鹽氣膠、沙塵與有機碳，其輻射強迫作用分別為-0.40W 

m-2、-0.11W m-2、-0.10W m-2與-0.09W m-2。黑碳是唯一有正貢獻的氣膠，其輻

射強迫作用為+0.40W m-2。 

如前所述，氣膠會對對流層內的快速調整過程有顯著的影響，因此僅考慮輻

射強迫作用，不足以代表氣膠改變地球系統能量收支的程度。IPCC AR5 估算了

氣膠-輻射交互作用 (包括了人為氣膠直接干擾輻射收支的「直接效應」，以及人

為氣膠影響地表溫度與大氣穩定度引發雲量快速調整反應的「半直接效應」) 與

氣膠-雲交互作用 (涵蓋了學理較為確定的雲反照率效應，以及尚待瞭解的雲生

命期效應與其他效應) 的有效輻射強迫作用，較能顯示氣膠對長期氣候的影響。

詳情可參見 1.3.2 小節。綜合觀測分析與模式最新的結果顯示，氣膠-輻射交互作

用的有效輻射強迫作用為-0.45W m-2 [-0.95~+0.05]，氣膠-雲交互作用的有效輻射

強迫作用為-0.45W m-2 [-1.2~0.0]。考量到人為「氣膠-輻射交互作用」與「氣膠-

雲交互作用」之間可能有非線性過程，將兩者之有效輻射強迫作用直接線性疊加

並不恰當，IPCC AR5 估算兩者綜合之後的有效輻射強迫作用為-0.9W m-2 [-1.9~ 
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-0.1]，比較適合代表氣膠整體氣候效應，且 IPCC AR5 對此綜合作用推估的可信

度遠高於氣膠-雲交互作用的有效輻射強迫作用。雖然氣膠效應的不確定性是所

有人為效應中最大的，但 AR5 推估氣膠可減緩溫室氣體造成的暖化，且信心程

度為「高」。 

純淨的冰對可見光的吸收非常小，但冰雪若包含了黑碳會使吸收率大幅增加，

對氣候造成影響 (Warren and Wiscombe, 1980)。自 AR4 發表以來，最近的研究

指出黑碳氣膠在雪地沉降的效應小於 Hansen and Nazarenko (2004) 在 AR4 的

估計 (Flanner et al., 2007；Koch et al., 2009；Rypdal et al., 2009；Lee et al., 2013)。

AR5 對此效應造成的輻射強迫作用的估計值為+0.04W m-2 [0.02~0.09]。但值得注

意的是，當輻射強迫作用的值相同時，黑碳在雪地沉降所造成的地表溫度上升會

是二氧化碳的二到四倍。 

飛機在高空航行造成的線狀凝結尾會減少入射的太陽輻射，但同時也減少逸

出的長波輻射。AR4 估計兩者的淨效應之輻射強迫作用為+0.01W m-2 [-0.007~ 

+0.02]。AR5除了估算凝結尾的輻射強迫作用為+0.01W m-2 [+0.005~+0.03] 之外，

同時也計算了凝結尾導致的高空卷雲增加所造成的有效輻射強迫作用，其值為

+0.05W m-2 [+0.02~+0.15]。 

 地表型態 

人為造成的地表型態改變會影響地表反照率，直接改變地球的輻射能量收支，

同時也會影響地表對大氣的摩擦力、地表潛熱釋放、地面逕流等。另外，森林砍

伐還會影響大氣中溫室氣體的濃度。人為地表型態改變造成的輻射強迫作用在

IPCC AR4 中的估計值為-0.2W m-2[-0.4~0.0]，最大的不確定性來自對 1750 年以

前的土地利用狀況及對地表輻射過程的瞭解程度。 

1700~2000 年間，全球地表已經有 42~68% 經歷人為改變 (Hurtt et al., 2006)，

大部分發生在北半球的溫帶地區。自 20 世紀中期以來，森林復育在西歐、北美

及中國等地進行中，但熱帶地區仍有大量的森林被砍伐，直到過去十年才稍微減

緩。Pongratz et al. (2008) 與 Kaplan et al. (2011) 重建了過去一千年農業發展與

重大歷史事件所造成的地表型態改變。必須注意的是，農業在 1750 年之前已經

在歐亞大陸廣為傳播，故人為地表型態改變造成的輻射強迫作用 (定義為 2011

年與 1750 年之差) 會小於自古以來農業所造成之地球輻射能量改變。由於農田

和草地對陽光的反射大於森林，過去千年以來人為森林砍伐造成冷卻效應，Betts 
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et al. (2007b) 和 Goosse et al. (2006) 據此推論此效應加上太陽強度的自然變遷

與火山活動導致了 16 世紀至 19 世紀間的小冰河期，直到人為溫室氣體的增加逆

轉此趨勢為止。另外，因為森林地區融雪較快，森林砍伐使得冬季與春季的地表

反照率大增 (Bernier et al., 2011)。考慮以上的效應，Pongratz et al. (2009) 估計工

業革命前人為的地表反照率改變造成的輻射強迫作用為-0.05W m-2。 

近年來MODIS衛星遙測資料 (Schaaf et al., 2002) 大幅改善了對全球地表反

照率的觀測 (Rechid et al., 2009)。Myhre et al. (2005) 和 Kvalevag et al. (2010) 分

析MODIS資料發現天然植被與農作物的反照率之差並不如先前在全球氣候模式

所假設的那麼大，因此，未使用衛星資料的研究可能導致地表反照率改變造成的

輻射強迫作用被高估。 

除了增加反照率，森林砍伐也會經由增加二氧化碳濃度影響氣候。近來的一

些研究指出，森林砍伐造成溫室氣體增加的暖化效應可能相當或大於反照率增加

的冷化效應 (Pongratz et al., 2010；Bathiany et al., 2010；Lohila et al., 2010)。森

林砍伐也會減少地表蒸發和雲量，進而影響水循環 (van der Molen et al., 2011)。

另外，農業灌溉會在局部地區增加蒸發造成冷卻效應 (Kueppers et al., 2007)，同

時影響到鄰近地區的雲量與降水 (Puma and Cook, 2010；DeAngelis et al., 2010)。

這些重要的非輻射效應暗示輻射強迫作用不足以顯示地表型態改變對氣候影響

的全貌。由於這些互相抵銷的複雜效應，植樹造林可能難以緩和氣候變遷 (Arora 

and Montenegro, 2011)。 

綜上所述，人為地表反照率增加的輻射強迫作用估計為-0.15W m-2 [-0.25~ 

-0.05]。但考慮其他非輻射因素後，現今仍難以判斷人為地表型態改變對氣候的

影響是暖化或冷化。 

1.5.3.3 自然的輻射強迫作用 

 太陽輻射強度 

太陽輻射強度的變化包含許多種時間尺度。在天文方面，太陽與地球的相對

運動會顯著改變地球接收的太陽輻射，此類米蘭科維奇循環的週期通常大於一萬

年。太陽的 11 年週期也會改變太陽放出的輻射量，極大與極小期的差異大約是

輻射量的 0.1% (Kopp and Lean, 2011)，相當於在大氣層頂造成約±1W m-2的波動。

AR4 利用 11 年的移動平均計算太陽輻射變化趨勢，顯示自 1750 年至 2005 年大
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氣層頂的入射太陽輻射增加了 0.12W m-2，相當於 0.09W m-2 [0.05~0.23] 的輻射

強迫作用。 

Krivova et al. (2010) 與 Ball et al. (2012) 利用太陽物理模式計算太陽黑子、

光斑、磁場與輻射量的關連，分別重建 1745~1973 年與 1974~2012 年的太陽輻射

變化。利用此分析結果，IPCC AR5 估計太陽輻射強度變化造成的輻射強迫作用

為 0.05W m-2 [0.00~0.10]，明顯小於 AR4 的估計值。其主要原因為太陽輻射強度

在最近一個太陽週期的極小期 (2008) 有顯著的減弱，造成 1986~2008 年間的輻

射強迫作用為-0.04W m-2 [-0.08~0.00]。 

最近的太陽週期 (1996~2008 年) 的太陽輻射強度是自有衛星觀測以來最低

的 (McComas et al., 2008；Russell et al., 2010)，大部分的研究預測下一個太陽週

期的強度將會更弱 (Abreu et al., 2008；Lockwood et al., 2009；Rigozo et al., 2010)，

暗示太陽輻射強度可能會從 1920 年以來的極大活動期轉為衰弱 (Jones et al., 

2012)。由於直接觀測太陽輻射強度的時間長度不足，IPCC AR5 對未來太陽輻射

變化的推估信心程度很低。雖然太陽活動可能減弱，但其幅度遠小於未來溫室氣

體增加所造成暖化，AR5 對此信心程度為「高」。 

 火山活動 

火山活動會噴發火山灰和二氧化硫，由於二氧化硫可形成細小的硫酸鹽氣膠，

能夠有效反射陽光，且停留在大氣中的時間較長，因此可對氣候造成影響。硫酸

鹽氣膠在對流層中僅能停留一週的時間，但在平流層內平均可停留一年之久。因

此能夠排放大量二氧化硫進入平流層的火山爆發可在短期 (一至二年) 內造成

巨大的冷卻效應。歷史上有許多短期氣候異常都與大型火山爆發有關，最近的一

次是 1991 年菲律賓 Pinatubo 火山爆發，造成-4W m-2的淨輻射量與全球平均約

0.5oC 的降溫。 

地球自 1991 年以來並無大型火山爆發，但近年來一連串小型噴發造成 2008

年至 2011 年間相對於 1750 年之輻射強迫作用為-0.10W m-2 [-0.13~-0.07]，大於

1999 年至 2002 年間的-0.05W m-2 [-0.07~-0.03]。 

火山活動同時也會排放二氧化碳到大氣中。自 1750 年以來，所有火山爆發

排放的二氧化碳總量至多僅有人為排放量的百分之一，因此對氣候變遷的貢獻可

以忽略不計 (Gerlach, 2011)。 



臺灣氣候變遷科學報告 2017 

 

 ．103． 
 

1.5.3.4 過去與未來的輻射強迫作用綜合變化 

圖1.18顯示 IPCC AR5推估各種人為與自然因子的輻射強迫作用或有效輻射

強迫作用，其中實心表示有效輻射強迫作用，網格則為輻射強迫作用。有效輻射

強迫作用與輻射強迫作用的不確定性 (5%~95%信心區間) 分別以實線和虛線表

示。在假設各項有效輻射強迫作用與輻射強迫作用是可以線性相加的狀況下 

(Boucher and Haywood, 2001；Forster et al., 2007；Haywood and Schulz, 2007)，所

有人為因子的總有效輻射強迫作用為 2.29W m-2 [1.10~3.30]，明顯大於 AR4 所估

計的總人為輻射強迫作用 1.6W m-2 [0.6~2.4]，主要的差別來自於均勻溫室氣體 

(AR4 稱為長生命期溫室氣體) 與氣膠。根據這些數據，人為的有效輻射強迫作

用幾乎確定大於零，也就是造成暖化。 

均勻溫室氣體包括二氧化碳、甲烷、氧化亞氮以及各種鹵碳化合物。至 2011

年止，IPCC AR5 估計人為排放的均勻溫室氣體造成的輻射強迫作用為 2.83W m-2 

[2.54~3.12]，比 AR4對 2005 年的估計值 (2.63W m-2 [2.37~ 2.89]) 大了 8%，主

要的原因是均勻溫室氣體濃度仍在持續上升。 

 

圖 1.18 IPCC AR5 估算各種人為與自然因子在 1750~2011 年間所造成的有效輻

射強迫作用 (實心長條) 與輻射強迫作用 (網格長條)。實線與虛線分別

表示有效輻射強迫作用與輻射強迫作用的 5%~95% 信心區間。綠色線

為 AR4 的估計值。(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure TS.6) 
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IPCC AR5 對氣膠－輻射交互作用與氣膠-雲交互作用之有效輻射強迫作用

的估計值分別為-0.45W m-2 [-0.95~+0.05] 及-0.45W m-2 [-1.2~ 0.0]，與 AR4 的估

計值 (-0.50W m-2 [-0.90~-0.10] 及-0.70W m-2 [-1.80~-0.30]) 相比，氣膠的冷卻效

應大幅降低。 

圖 1.19顯示自 1750年工業時代以來各種人為與自然因子的有效輻射強迫作

用隨時間的變化。人為因子的綜合有效輻射強迫作用在這段時間內持續上升。除

了一些大型火山爆發在短期內有很強的負貢獻之外，二氧化碳在這段期間的輻射

強迫作用最大，其他均勻溫室氣體次之。均勻溫室氣體的暖化效應在 1960 年代

之後有加速的趨勢。氣膠則造成最大的冷卻效應，其強度在 1950~1980 年間迅速

增加，且趨勢具有「高」信心程度。但氣膠增加的趨勢在過去 20 年 (1990~2010

年) 幾乎消失，甚至可能減弱，IPCC AR5 對這段期間氣膠輻射強迫作用的趨勢

推估信心程度為「非常低」。 

 

圖 1.19  IPCC AR5 1750~2011 年間各種人為與自然因子所造成的有效輻射強迫

作用的變化。右側的長條表示各因子的 5%~95% 信心區間。(摘自 IPCC 
AR5, 2013, Figure 8.18) 

1.6 古氣候 

古氣候的研究利用對氣候變化敏感的代用指標 (proxy) 變化，推斷過去數百

年以至於數百萬年的氣候改變情形。古氣候研究於 1980 年代積極開展，增加了

我們對氣候變化歷史的了解與資料的可信度，並顯示世界各地多種氣候代用指標
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變化規率的一致性。歷史回朔時間越久，可獲得的資料量越少，古氣候變化研判

的不確定性也因此增加。除了利用氣候標記物的研究外，數值氣候模式也用以模

擬過去的氣候狀態 (例如：末次冰盛期，Last Glacial Maximum) 以幫助我們了解

造成氣候改變的機制。氣候模式不只是測試氣候改變理論的重要工具，也可以幫

助我們補足氣候標記物研究在時間與空間尺度上的不足。 

氣候代用指標研究建立的古氣候歷史也提供一個測試現有數值模式的機會。 

因為氣候驅動力 (driving force) 可以進行獨立的數值模式實驗，我們非但可用以

評估氣候對單一氣候因子 (forcing factor) 的反應，還可以透過與古氣候重建的

交互對照，評估各不同氣候模式的模擬能力。 

1.6.1 冰期與間冰期 

氣候狀態在地球歷史中任何時間尺度上都一直在變化。古氣候紀錄經常透過

冰芯 (EPICA community members, 2004)、深海陳積物 (Lisiecki and Raymo, 2005)

與黃土 (Ding et al., 2002) 的研究進行重建。過去的 40 萬年最顯著的氣候特徵，

即是以 10 萬年週期循環，呈現大幅度溫度變化的冰期－間冰期氣候循環。冰期

－間冰期的氣候變化與地球相對太陽的軌道造成的日照量變化相關。10 萬年週

期循環與地球繞日軌道的離心率 (eccentricity) 有關。地球自轉傾角 (obliquity) 

與歲差 (precession) 的變化也有明顯週期性，且對地球氣候也有明顯影響 (Hays 

et al., 1976) (詳見文字框 1.6)。底棲性有孔蟲氧同位素值可用以推估地球總冰川

體積，冰芯紀錄中的溫室氣體濃度可以顯示過去氣溫的變化。圖 1.20 顯示過去

65 萬年的冰期－間冰期循環中，冷暖期交互，但時間長短不同。暖期通常發展

較為快速，持續時間相對較短 (約 1 萬至 3 萬年)，隨後的冷期期間則溫度下降

較為緩慢，持續時間較長。我們目前正處於上次冰期最盛期在一萬年前結束後的

間冰期中，稱為全新世 (Holocene)。 

冰芯紀錄顯示，溫室氣體與南極地區溫度 (氘同位素 δD)6 在冰期間冰期時

                                                      
 
6在水蒸發過程中氫同位素氘 (δD) 組成的水分子容易被保留在液態；水蒸氣凝結（或結冰）的過程中由 δD

組成的水分子則容易先凝結，導致液態水或進一步受冷所形成的冰晶中含有相對較多由 δD 組成的水分

子。當氣候轉冷，大氣中的水蒸氣不斷冷凝成水或冰晶時，水蒸氣中所含由 δD 組成的水分子便越來越

少，因此，當氣候越冷，南北極降雪所形成冰晶的氫同位素 (氘, δD) 便相對越輕。冰芯中的 δD值越偏

負值，表示降雪當時的大氣溫度越低。 http://mynotes.org/earth/?p=5805# 

http://mynotes.org/earth/?p=5805


第一章 全球氣候變遷觀測 

 

．106．  
 

間尺度上，呈現高度相關 (見圖 1.20；Mudelsee, 2001)。此相關性是用以推斷溫

室氣體作為氣候驅動力的重要依據。冰消期 (deglaciation) 時，南極地區的氣溫

開始上升數百年後，大氣二氧化碳濃度亦會開始上升 (Monnin et al., 2001；

Caillon et al., 2003)。資料顯示，南北半球高緯度地區的暖化比海平面上升早發生

約數百年 (Shackleton, 2000；Pépin et al., 2001)。南極地區溫度與大氣二氧化碳

濃度，在過去六次冰期－間冰期循環，皆呈現穩定的統計關係 (Siegenthaler et al., 

2005a)。溫室氣體對氣候的回饋以及對輻射平衡的影響，是影響冰期－間冰期循

環變化的重要因素之一，圖 1.21a 至圖 1.21c 顯示隨著二氧化碳、甲烷與氧化亞

氮的增加，輻射作用力也變大。溫室氣體濃度在上次冰期最盛期之後迅速增加，

在約一萬年前趨於穩定，直至工業革命後，以更快的速率上升。圖 1.21d 顯示上

次冰期最盛期之後，溫室氣體增加產生的輻射作用相當微小，直到工業革命後，

溫室氣體濃度大量上升，具溫室效應的輻射作用也跟著迅速加強，增加速率遠遠

超過之前的一萬多年。 

 

圖 1.20 過去近 65 萬年來，溫室氣體 (綠線為笑氣 N2O，紅線為二氧化碳 CO2，

藍線為甲烷 CH4)、氘同位素 δD (黑線) 與底棲性有孔蟲氧同位素值 (灰

線) 隨時間之變化。溫室氣體濃度由冰芯中保存的氣泡測得，氘同位素

是區域氣溫的古氣溫代用指標；底棲性有孔蟲氧同位素值可用以推估地

球總冰川體積，較高的數值表示冰體積大。灰色陰影區標示過去冰期間

冰期循環中的相對暖期。(圖取自 IPCC AR4, 2007, Figure 6.3，引用 Petit 

et al., 1999；Indermühle et al., 2000；EPICA Community Members, 2004；

Spahni et al., 2005；Siegenthaler et al., 2005a, 2005b；Lisiecki and Raymo, 

2005)。  
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圖 1.21  過去兩萬年來，大氣溫室氣體 (a) 二氧化碳 CO2、(b) 甲烷 CH4 與 (c) 

氧化亞氮 (亦稱笑氣) N2O 的輻射強迫作用和 (d) 上述三種氣體加總輻

射強迫作用變率隨時間的變化。圖(a)~(c) 柱狀區間顯示過去 65 萬年來

的變異 (Siegenthaler et al., 2005a；Spahni et al., 2005)。 
 

數值模式實驗結果顯示，地球軌道參數變化對於冰期間冰期氣候變化扮演重

要的角色 (文字框 1.6)。地球軌道參數導致的溫度下降足以造成北半球大型陸地

冰川初期的成長 (Carlson et al., 2012；Herrington and Poulsen, 2012)。冰川的地表

反照率回饋會使氣溫更進一步下降，使得北半球進入逐漸冷化的冰期。研究顯示，

由地球軌道參數與二氧化碳變化量驅動的數值模式實驗結果，與氣候標記物研究

建立的古氣候歷史結果，相當一致 (圖 1.22)。此一結果支持地球軌道參數是驅

動冰期－間冰期循環的主要外在因素的說法，該理論的信心程度高。相對應於前

述之外在因素，許多研究證實大氣二氧化碳濃度變化是驅動冰期循環的主要的 

(地球系統) 內在因素。例如，中亞與赤道地區氣候 (Prokopenko et al., 2006；

Herbert et al., 2010)、南大洋海表溫 (Pahnke et al., 2003；Lang and Wolff, 2011)、

南極溫度 (Parrenin et al., 2013) 與北太平洋的生物地球化學循環 (Jaccard et al., 

2010) 在冰期循環的時間尺度上與大氣二氧化碳濃度呈現密切的共變關係。 
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文字框 1.6 地球軌道-氣候強迫作用 

太陽輻射是驅動大氣環流的主要能量來源，地球接收到的太陽輻射隨著太陽與

地球之間的距離、太陽輻射入射角度不同而改變，主要的影響因子有三 (見圖 A)：
(1) 地球公轉軌道的離心率變化  (eccentricity)， (2) 地球自轉軸傾角變化 
(obliquity)，(3) 歲差 (precession)。地球以接近圓形的橢圓軌道繞太陽公轉。目前

的偏心率為 0.018，在過去五百萬年之中，偏心率變化的範圍為 0.000483~ 
0.060791，週期約為十萬年。偏心率大小影響太陽輻射入射地球的年累積量，偏心

率越大 (小)，年輻射量越小 (大)，但是變化量相當小，比如上述偏心率的變化造

成入射太陽輻射的變化僅為+0.014%到-0.12%。地球自轉軸傾角是地球自轉軸與黃

道面法線之間夾角，介於 22 與 24.5 度之間 (目前為 23.5 度)，變動週期為四萬年。

地球自轉軸傾角的變動不會影響地球攔截太陽輻射的總量，但影響太陽直射的緯

度範圍，如果自轉軸傾角較大，則一年中太陽直射可達的緯度較高，形成夏季太

陽輻射量較大、冬季較小，季節變化也因此變大、四季更明顯。相反的，如果自

轉軸傾角較小，則季節變化較小、四季較不明顯。歲差是由於地球自轉軸不停進

行圓周擺動，繞完一圈約兩萬兩千年。目前地球經過近日點時為一月，經過遠日

點時為七月。一月時雖然日地距離比較短但太陽直射南半球，因此是北半球的冬

季。約一萬一千年後，地球改在七月經過近日點且直射北半球。因此北半球夏季

接收到的太陽輻射量會比目前多，冬季則較目前少。 

米蘭科維奇 (Milankovitch) 指出日-
地關係的變化是造成冰期與間冰期交替

出現的主因。冰期形成的主要原因是夏

季 (不是冬季) 的太陽輻射量變弱，不

足以融化上一冬季留下的冰雪。使得冰

雪覆蓋區域逐年往低緯度區擴展。較廣

的冰雪覆蓋區反射較多的太陽輻射，地

表吸收的太陽輻射變少，冰雪融化量因

此更形減少。此『冰-反照率機制』產生

的正回饋，使得冰雪覆蓋區逐年擴大。

地球自轉軸傾角較小與夏季位於遠日點

是適合冰期發展的日-地關係，此配置下

高緯度地區夏季所接收的太陽輻射量最

小。相反的，如果是地球自轉軸傾角較

大及夏季位於近日點的情形，高緯度地

區夏季所接收的太陽輻射量最大，因此

適合間冰期的發展。米蘭科維奇的理論

已為許多古氣候資料印證。 

 
圖 A：地球軌道參數的變化： (上 ) 離心率 

(eccentricity)，(中) 自轉傾角 (obliquity)，
與 (下) 公轉歲差 (precession)。 

日-地關係的影響不只是冰期及間冰期。在一萬兩千年到五千年前之間，地球自

轉軸傾角約比目前大一度，而且地球經過近日點時北半球為夏季，因此北半球在

夏季接收到的太陽輻射較多。當時的季節變化較明顯，季風也可能因此較強。在

非洲及亞洲，現代許多乾涸的湖泊，在當時都充滿了水。 
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圖 1.22  過去近八十萬年來地球軌道參數 (a) 離心率 (eccentricity)，(b) 自轉傾

角 (obliquity)，與 (c) 公轉歲差 (precession) 的變化 (Berger and Loutre, 

1991)，(d) 南極地區冰芯紀錄的大氣二氧化碳濃度 (Petit et al., 1999；

Siegenthaler et al., 2005b；Ahn and Brook, 2008；Lüthi et al., 2008)，(e) 赤

道海表溫變化 (Herbert et al., 2010)，(f) 南極地區溫度 (Petit et al., 1999；

Blunier et al., 1995; Blunier and Brook, 2001；Watanabe et al., 2003；

EPICA Community Members, 2006；Jouzel et al., 2007；Stenni et al., 2011)，

(g) 全球冰川體積 (Lisiecki and Raymo, 2005)，(h) 海平面變化 (Rohling 

et al., 2010；solid line: Elderfield et al., 2012) 隨時間的變化，圖(e) 至圖

(h) 的陰影區表是綜合不同數值氣候模式模擬的結果。(i) 全球平均溫度

在上一次冰消期時的變化狀況 (Shakun et al., 2012)。 
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1.6.2 過去兩千年的古氣候 

研究工作可以藉由古氣候代用指標重建過去兩千年高解析度的氣候狀況。這

些高解析度的氣候還原紀錄可以進一步與儀器實測資料比較，以評估數十年至百

年時間尺度上氣候狀況對於外在 (external forcing) 與內在 (internal forcing) 驅

動因素的反應，也可以用於評估氣候系統的內部變異 (internal variability)。由於

新興的古氣候代用指標研究，在整段地球氣候歷史中我們對於過去兩千年的溫度

狀況 (見 1.6.2.1 節) 與溫度重建的不確定性 (見 1.6.2.2 節) 有最好的紀錄與掌

握。 

1.6.2.1 過去兩千年的氣候變異 

氣候紀錄重建顯示過去兩千年來有兩個顯著的氣候變異事件：中世紀暖期 

(Medieval Climate Anomaly) 與小冰期 (Little Ice Age)，資料整理見表 1.3。雖然

這兩個事件在全球各地在發生時間與氣溫變化幅度上的表現並不一致，但目前認

為北半球氣溫在西元 950年至 1250年間是較暖的；1450年至 1850年間為冷期。 

根據多項氣候紀錄重建的統計結果，推估北半球過去 30 或 50 年的平均氣溫

「非常可能」暖於過去 800 間任何一個 30 年或 50 年平均。雖然氣溫變化的幅度

及其不確定性會隨著選取的氣候代用指標種類、計算區域平均的範圍 (例如僅計

算海洋地區平均)、與統計方法而異，但幾乎所有的重建紀錄都顯示北半球地區

在 1200 年至 1899 年間任一 30 年或 50 年的平均溫度皆「非常可能」冷於 1983

年至 2012 年間的儀器觀測紀錄，這些推估都具有的高可信度。 

相對於北半球而言，南半球的氣候紀錄重建雖然不多且不確定性較高 

(Morice et al., 2012)，但從僅有的紀錄推估認為，南半球以至於全球平均溫度在

過去四百年間任何一個 30 年或 50 年平均皆「非常可能」冷於 1900 年後任一個

30 年或 50 年平均，近來的暖化超越了過去的紀錄，然而受限於資料量不足，此

一推估僅有低可信度。 

1.6.2.2 氣候重建的方法與其限制和不確定性 

過去 2000 年的氣溫重建是研究工作中的一大挑戰，其主要的困難來自於採

取重建標本時空的限制，氣候代用指標相互對比的不確定性，以及用來校正與整

合各項氣候代用指標的統計方法 (Jones et al., 2009, Frank et al., 2010a) 不同。 
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表 1.3 南北半球和全球平均溫度的交互比較與其信賴度。實心藍色方塊表示重

建之古溫度「非常有可能」低於 1900 年後由代用指標重建的溫度，同

時也低於 1983~2012 年或 1963~2012 年儀器實測的溫度值；星號表示重

建之古溫度「非常有可能」低於  (但僅低於 ) 1983~2012 年間或

1963~2012 年間儀器實測的溫度值；空心藍色方塊表示重建之古溫度

「可能」低於 1983~2012 年間或 1963~2012 年間儀器實測的溫度值；空

心黑色方塊表示重建之古溫度「可能」低於 1983~2012年間或 1963~2012

年間儀器實測的溫度值。 

 

利用千年尺度的氣候重建模擬，我們可以藉由對已知古氣候紀錄的重現 

(replicate) 測試氣候模式的模擬能力並進一步利用模式結果彌補氣候代用指標在

空間上採樣的不足 (Smerdon, 2012)。藉由此一過程,我們目前已知大多數的氣候

重建皆低估了低頻率氣候變異的幅度 (Lee et al., 2008；Christiansen et al., 2009；

Smerdon et al., 2010)，此限制在進行長期氣候分析時需加以注意。 
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然而在全球及大尺度空間重建古氣溫紀錄的研究中，最為根本的限制來自相

對時間尺度上儀器實測紀錄的不足，以及不同氣候代用指標在數目、地理空間分

佈、可信度 (reliability) 上的差異。雖然自 IPCC 第四次氣候變遷評估報告發表

以來的研究工作已有長足的進步 (Mann et al., 2008；Wahl et al., 2010；Neukom 

and Gergis, 2011；PAGES 2k Consortium, 2013)，目前在赤道、南半球與全球各大

洋區的氣候重建資料仍然相當不足。除此以外，將低時間解析度 (如海洋湖泊岩

心) 與高時間解析度 (如樹輪、冰芯、珊瑚與鐘乳石紀錄) 的氣候重建資料進行

整合也是統計方法上的一大挑戰. 

資料間的平均以及氣候代用指標與溫度的相關性的可信度，都造成氣候重建

過程的不確定性。許多研究工作都對時空資料進行多重統計模式的分析以及求取

氣候平均 (Mann et al., 2008；Frank et al., 2010b)，但是近來有研究指出這樣的分

析方式可能會導入新的誤差 (Christiansen et al., 2009；Smerdon et al., 2011)，因

此需要進一步的研究釐清。其次，氣候代用指標與溫度的相關係數可能會隨氣候

或非氣候狀況 (如生物因素) 而變. 舉例來說，樹輪資料反應的古氣候資訊可能

不僅止於古氣溫紀錄，而可能包含極端氣溫、極端降水、季節形態的變化，甚至

是太陽活動的變化。 

1.7 北極放大 

1980 年代以來，北極溫度上升趨勢高居全球第一，全球平均氣溫大約上升

0.4°C，北極平均溫度則上升了約 1.1°C，將近 3 倍之多。相同的現象也發生於

1920-1940 年的暖化期間。北極氣溫的變化幅度顯然比其他地區高出許多，也就

是說敏感度高。未來氣候變遷推估也發現北極將是暖化最劇烈的地區。這個現象

就是北極氣候衝擊評估報告 (Arctic Climate Impact Assessment； ACIA, 2004) 所

宣稱的「極區放大 (polar amplification)」現象。南極是個大冰原，冰棚厚達數公

里，周圍海冰受季節變化的影響，不像北極海海冰與北半球陸地冰原的季節變化

那麼大。相對於北極，南極的氣候較為穩定，變化較小。因此，「極區放大」就

是「北極放大」(arctic amplification)。這個放大現象，與冰雪的存在有極大關係。 

系統性的冰雪變化，極易產生氣候的正回饋作用，米蘭科維奇的冰期／間冰

期理論，就是一個最佳的例子。北極冰雪可以分成兩大類：地表的冰雪覆蓋 (包

括海冰與陸地冰雪；Screen and Simmonds, 2010)，與地表下的永凍土 (permafrost；
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Schaefer et al., 2012；Schuur and Abott, 2011；Harden et al., 2012)，以下分別討論

不同種類冰雪所牽涉的數個氣候回饋機制如何造成北極放大，以及未來變化的推

估。 

1.7.1 暖化紀錄器與放大器 

一般討論暖化趨勢都著眼於地表氣溫 (也就是經常看到的全球平均溫度變

化曲線)。其實，如果排放過多溫室氣體造成全球暖化確實發生，相對於空氣與

土壤，海水比熱高儲熱能力佳，海面高度與海水熱容量應該是保存暖化訊息最為

完全的氣候變數之一。如前所述，科學家發現雖然最近十多年地表溫度沒有持續

上升，深海海水其實仍持續變暖。過去百年的海面高度也是呈現持續上升的趨勢，

上下振盪幅度甚小，暖化遲滯與冷卻現象不明顯。如果說海洋是人為全球暖化的

最佳紀錄器，北極就是全球暖化的放大器。因為，如前所說，由於冰雪的存在，

北極溫度敏感度極高，如果有人為暖化現象，衝擊最大的地區之一應該就是北

極。 

1.7.2 極區氣候回饋機制：海冰 

「冰-反照率回饋」是最常被提到的放大效應。反照率，簡單的說，就是反

射率。冰雪的反照率可高達 80%~90%，大部分的太陽光都被反射。一個區域內，

冰雪越多，反射的太陽光越多，地表吸收的能量越少，因此越冷、越容易形成更

多的冰雪。反之，如果冰雪少，「冰－反照率回饋」會讓地表溫度上升更多、冰

雪更少。短期內，這個放大效應在海洋可能比陸地更明顯。北極海的海冰如果減

少，露出低反照率 (低於 20%) 的海面，大部分的太陽輻射被海水吸收，海水的

比熱大於陸地，而且體積龐大，相較於土壤儲熱能力好很多，夏天儲存的能量，

可以在秋冬釋出，使得海冰較不易形成，可以加強冰－反照率回饋與暖化趨勢。 

從 1979年有衛星觀測以來至今，每年 9月 (一年中海冰面積最少的時期) 的

北極海海冰覆蓋面積已經從八百多萬減少到三百四十多萬平方公里。因為海冰不

僅覆蓋面積變小也變薄，海冰體積減少三分之二，減少的程度比面積更明顯 (圖

1.23)。歐亞大陸上的冰雪覆蓋面積則從約600萬平方公里減少到93萬平方公里。

冰雪快速減少與溫度快速上升，反映了「冰－反照率回饋」放大效應。 
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圖 1.23 北極海冰 1979-2012 年間年體積最低值的減少趨勢，縱軸單位為千立方

公里 (資料來源:PIOMAS Arctic Sea Ice Volume Reanalysis)，圖由 Andy 

Lee Robinson 繪製，https://www.youtube.com/user/ahaveland) 
 

IPCC AR4 (2007) 推估 2100年海冰覆蓋面積將減少至約 2 x 106 km2，是 1980

年代初期的四分之一。但是模式推估結果差異很大，從完全消失到減少至約 500

萬平方公里不等。不少研究人員認為這項推估低估了海冰減少的速率。觀測資料

顯示過去 30 年海冰覆蓋面積減少速度極快，2012 年的海冰面積已經減少至 341

萬平方公里，比模式推估的結果少了不只 300 萬平方公里。模式顯然欠缺模擬海

冰快速減少的機制，如何精準推估海冰未來減少的趨勢，仍舊是一項亟需突破的

嚴厲科研挑戰。 

1.7.3 極區氣候回饋機制：永凍土 

陸地雖然儲存熱量效果比海水差很多，永凍土融化造成的放大效應，長期 

(百年尺度) 而言，可能更加嚴重。永凍土是土壤溫度低於零度，含水結成冰的

區域，存在於北極圈附近的區域與高山，有些甚至存在於海面與水面下。永凍土

覆蓋範圍約佔北半球陸地面積的 24%。現今大部分的永凍土形成於上個冰河期期

間，已經存在數千到數萬年，部分較新的永凍土形成於中世紀之後的小冰期，也

有數百年歷史。水面下的永凍土形成於上一次冰期，後來氣候變暖，海面上升才

被海水淹沒。 

永凍土形成期間，被凍結的植物與動物遺骸，被覆蓋在土壤中，由於溫度低，
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微生物的分解停止，永凍土成為龐大的有機物儲存庫。永凍土的最上層為活躍層 

(active layer)，受到上方空氣影響，夏季土壤中的冰融化、冬季則凍結，有明顯

的季節變化。活躍層厚度從數十公分到數公尺不等。基本上，較冷較穩定的永凍

土其活躍層較淺，較暖較不穩定的永凍土其活躍層較深。當氣溫逐漸上升，土壤

漸漸加溫，使活躍層變深、永凍土逐漸融化，微生物的分解活絡起來，在無氧狀

態下有機物變成甲烷，在有氧環境則形成二氧化碳。雪量變多也可能加深活耀層，

這是因為雪中含有大量空氣，隔絕雪上的寒冷空氣，具有隔熱效果，對雪下的土

壤有升溫作用。全球溫度上升，空氣含水氣量增加，較多的水氣被傳送至極區，

雪量反而增加，永凍土的活躍層變深，加速永凍土的融化速率。監測資料顯示，

自 20 世紀初迄今北緯 45 度以北的永凍土面積從約 1,300 萬平方公里減少至約

1,000 萬平方公里。 

微生物在融化的永凍土中製造甲烷與二氧化碳 (均為溫室氣體)，透過土壤

隙縫排入大氣層，增加大氣的溫室氣體濃度，加劇溫室效應、加強暖化，使更多

永凍土融化，形成正回饋過程，稱為「永凍土碳回饋 (permafrost carbon feedback)」。

冰雪覆蓋面積減少、冰原與冰川退縮，也可能透過不同的方式將原本儲存於地表

下的甲烷與甲烷水合物釋放至大氣中，增加大氣溫室氣體濃度。甲烷的溫室效應

潛勢是二氧化碳的 25 倍，是衝擊更大的溫室氣體，雖然量比不上二氧化碳，對

整體溫室效應的貢獻不容忽視。 

根據 IPCC AR4 的未來氣候推估，到 21 世紀末北極氣溫上升幅度約為全球

平均值的 2 倍，降水量增加約 30%，這些因素都會使永凍土範圍逐漸北退。如果

全球平均氣溫上升 3ºC，北極上升 6ºC，永凍土面積推估將減少 30%~85%。值得

注意的是，這些推估都沒考慮到永凍土碳回饋機制，因此很可能低估了永凍土減

少的程度。永凍土的總含碳量約 16,720 億公噸，大約是目前大氣層含碳量的兩

倍。這些碳以二氧化碳與甲烷型態排放至大氣層，會顯著增強未來的暖化程度。

因此，到底會有多少碳從永凍土排放至大氣中，是一個極其重要且必須了解的問

題。但是預估值的不確定性很高 (260 億公噸至 1040 億公噸)，換算成二氧化碳

當量 (CO2 equivalent) 為 430 億公噸至 1350 億公噸。 

推估結果顯示，永凍土融化釋放出溫室氣體對現今的人類而言是一個不可逆

的過程。這個過程可能在未來幾十年內啟動且維持數個世紀之久。這是因為永凍

土碳回饋是具有自我放大效應，一旦啟動，除非氣候急速變冷再度冰封永凍土，

否則很難逆轉。近幾十年大氣二氧化碳濃度以每年超過 2 ppm 的速率增加，甚至
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有加速趨勢。2014 年 5 月大氣二氧化碳濃度的月平均值已超過 400 ppm，相對於

工業革命前的 280 ppm，增加約 43%。以目前的趨勢看來，如欲以控制溫室氣體

排放來避開永凍土碳回饋的啟動，似乎很難。 

1.7.4 其他回饋機制 

當極區暖化發生，受影響的不只是天氣與氣候，生態環境、地表狀況、人類

維生系統都受到影響。這些環境變遷甚至可能形成另類回饋機制，進一步強化北

極放大現象。永凍土區南為寒帶森林，北為苔原。前者是高大的樹木，後者是矮

小植物。當暖化發生，較低緯度的林帶北移，苔原區長出較為高大的植物。有些

地區冬季會落葉的落葉松被雲衫、冷杉等冬天不落葉的長青樹種取代。較高大且

樹葉覆蓋面積較大的樹種，不只吸收太陽光的能力較高，還會吸收地表放出的長

波輻射 (紅外線)，減緩地表失溫的速度，這兩種作用都會讓地表溫度上升，無

形中加強暖化作用 (Shuman et al., 2011)。也有些研究 (Hartley et al., 2012) 發現，

苔原植物為寒帶森林取代後，土壤中的氧化過程加快，將加速分解將土壤中的有

機碳並以二氧化碳形式排放至大氣中，增加溫室氣體濃度。 

永凍土融化後，土壤的水流失、地層下陷，不只導致建築物與樹木傾斜、公

路下陷，也將下陷區鄰近的結凍土壤直接暴露在空氣中，永凍層因之融化得更快，

內含的有機碳加速被氧化排放至大氣中。海冰減少、海面上升，強風吹洋面更容

易造成波浪衝擊與侵蝕海岸，海岸因此崩塌，露出更多的永凍層，也會加速永凍

土的融化與碳排放。 

1.7.5 小結 

最新的研究發現了許多意想不到的回饋機制貢獻至北極放大現象。除了前述

的自然回饋機制，人為活動也可能參與北極放大的回饋效應，由於北極暖化使穿

越北冰洋的航運更便利快速，北極不再是無法接近與利用的地區，由於北極海域

蘊藏量豐富的石油、天然氣、甲烷水合物，化石燃料的開採與排放伴隨人為的污

染與對生態的衝擊，都可能加速放大北極的暖化速度。全球暖化在北極被放大，

似乎即將開啟一個會加速暖化的潘朵拉盒子。儘速了解北極放大現象與影響機制，

並探討人類如何自律以延遲此潘朵拉盒子的開啟，無疑是人類目前面臨最大的挑

戰之一。 
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1.8 未來推估 

本節以 IPCC AR5 的數值模式模擬結果為基礎，推估 21 世紀末以及之後的

長期氣候變遷趨勢。IPCC 對未來發展與排放設定了不同的情境 (scenario)，模式

模擬的氣候變化會隨著所使用的情境 不同而有所差異。一般而言，因情境而造

成的氣候推估差異，其幅度會大於氣候系統的內在變異度。本節所描述的變化以

1986 年至 2005 年的氣候平均狀態為基準，推估未來相對於此基準的氣候變化。 

對於未來氣候變遷的推估，IPCC AR5 利用代表濃度途徑 (representative 

concentration pathway, RCP) 來設定可能發生的情境 (詳見文字框 1.7)，包含了溫

室氣體、氣膠、各種臭氧前驅物的排放量，以及土地型態改變等，並以這些情境

所造成的淨輻射量在 2100 年與 1750 年之間的差異作為指標。IPCC AR5 設定了

四種 RCP，分別表示人為排放將在 21世紀末造成約 8.5W m-2、6.0W m-2、4.5W m-2

與 2.6W m-2的輻射強迫作用。圖 1.24 為這些情境所造成的有效輻射強迫作用在

1850 年至 2100 年間的變化，顯示未來絕大部分的暖化貢獻仍來自溫室氣體，尤

其是二氧化碳。值得注意的是氣膠的冷卻效應在未來會逐漸減弱至幾乎為零，主

要是因為二氧化硫的排放減少所致，但硝酸鹽氣膠將會明顯增加，使得氣膠的總

有效輻射強迫作用仍為負值。至 2030 年為止，四種 RCP 所造成的有效輻射強迫

作用間的差別尚小 (少於 1W m-2)，但在 2100年將有顯著的差異。 

  

圖 1.24 有效輻射強迫作用在1850~2000年的歷史變化及四種RCP在2000~2100

年間的未來推估。四種 RCP 分別以不同顏色表示，圖中的實線表示有

效輻射強迫作用的淨值，短虛線、長虛線及虛點線分別表示氣膠、臭氧

與均勻溫室氣體的貢獻。(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure8.22) 
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文字框 1.7 代表濃度途徑  Representative Concentration Pathways 

(RCPs)  

IPCC 第一工作分組所做的氣候變遷推估中，需要對未來溫室氣體、氣膠的排放

或濃度，以及其他氣候驅動機制的相關訊息有所描述，這些訊息通常是以人類活

動情境來表達。IPCC 所考慮的情境設定並不納入太陽、火山或是自然界的甲烷、

一氧化二氮等自然界驅動力的改變，僅僅關注在人為造成的排放。 

在 IPCC AR5 是以「代表濃度途徑」(途徑所指的是濃度的變化歷程) 來重新定

義四組未來變遷的情境，並以輻射強迫作用在 2100 年與 1750 年之間的差異量當

作指標性的數值來區分之。被命名為 RCP2.6 的情境意味著輻射強迫作用在 2100
年增加了 2.6W m-2，而 RCP4.5、RCP6.0 與 RCP8.5 則代表輻射強迫作用分別增加

了 4.5、6.0 與 8.5W m-2。在這四種 RCP 中，RCP2.6 是個暖化減緩的情境 (輻射強

迫作用在 2100 年呈減少趨勢)；RCP4.5 與 RCP6.0 是屬於穩定的情境 (輻射強迫

作用的變化在 2100 年呈較為穩定狀態)；RCP8.5 則是個溫室氣體高度排放的情境 
(輻射強迫作用在 2100年呈持續增加趨勢)。相較於第三次評估報告 (TAR) 與AR4
所考慮的情境 (SRES，文字框 1.8)，這四種情境所能涵蓋層面更廣。除了設定了

逐年的溫室氣體濃度，根據整合評估模式、簡化氣候模式、大氣化學模式以及全

球碳循環模式的組合計算，每個 RCP 可以估算出人為溫室氣體排放量，並提供土

地利用變遷的空間分布以及各區域空氣汙染物的排放量。雖然這些 RCP 已經涵蓋

了相當廣的輻射強迫作用範圍，但仍有其不足之處，特別是與氣膠相關的部分。 

大多數的 CMIP5 模式與地球系統模式都使用各 RCP 所設定的溫室氣體濃度變

化來進行氣候推估的模擬。到了 2100 年，在 RCP2.6 中，二氧化碳的濃度會達到

421 ppm；RCP4.5 會達到 538 ppm；RCP6.0 情境會達到 670 ppm；而 RCP8.5 則會

達到 936 ppm。若以所有溫室氣體的總體效應所導出的相當二氧化碳濃度來看：

在 RCP2.6 中相當二氧化碳濃度會達到 475 ppm；在 RCP4.5 中達到 630 ppm；在

RCP6.0 情境中達到 800 ppm；在 RCP8.5 中則達到 1313 ppm。除了使用溫室氣體

濃度之外，部分的地球系統模式則在模擬中加入了預設的二氧化碳排放，對

RCP8.5 做了些額外的氣候推估模擬。除此之外，亦使用了最新的大氣化學相關資

料及耦合模式對四種 RCP 做額外的模擬。這些模擬可被用來研究碳循環造成的回

饋以及大氣化學所導致的不確定性。 

 

圖 A (大圖) 歷史與未來四種代表濃度途
徑下的化石燃料二氧化碳排放量
(單位為每年十億噸碳)。(小圖) 歷史
與未來四種代表濃度途徑下的「相
當二氧化碳」大氣濃度 (單位為百
萬分之一，ppm）。黑線為歷史推
估，深藍線 RCP2.6 ，淺藍線
RCP4.5 ， 橘 線 RCP6.0 ， 紅 線
RCP8.5；實線與陰影範圍為 CMIP5
地球系統模式平均結果與一個標準
差範圍；虛線為整合評估模式 
(IAM，Integrated Assess- ment 
Model) 推算結果。 
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文字框 1.8 未來溫室氣體排放情境特別報告 Special Report on Emissions 

Scenarios (SRES) 

氣候變遷第四次評估報告中所使用的排放情境，主要依據未來能源使用情況，

分成 A1、A2、B1 和 B2 四大類，其中 A1 又再依照石化能源與替代能源使用情形

分為 A1F1 (密集使用石化能源)、A1T (石化和替代能源各半) 和 A1B (主要使用替

代能源)。A1 代表全球經濟快速發展、人口快速增加，二氧化碳排放至 2050 年達

至巔峰而開始減緩，並且同時發展更多有效率的科技，幫助改善環境問題。A2 所

呈現的是不均衡的世界，各區域仰賴自己的經濟與技術發展，二氧化碳排放持續

增加至 21 世紀末。B1 和 A1 類似，二氧化碳排放持續增加至 2050 年後減緩，但

是經濟結構轉向以資訊服務為主，並且高度使用潔淨能源。B2 則各區域發展自己

的經濟策略與潔淨能源技術，由於資源不均因此發展成不一，二氧化碳排放持續

緩慢增加至 21 世紀末。 

 強調使經濟社會環境永續發展
的區域做法 

 全球人口持續增加 
 經濟中度發展 
 緩慢但多元的科技進展 
 注重環境保護與社會公平 

 強調使經濟社會環境永
續發展的全球策略 

 全球人口在 21 世紀中期
達到頂點，之後開始減少 

 貧富差距減小 
 產業結構快速轉換為以服務、資訊
為主 

 生產所需的原物料量減少 
 更乾淨且有效率的技術引進 注

重
環
境
保
護

  

 
 經濟成長快速 
 全球人口在 21 世紀中期達
到頂點，之後開始減少 

 科技更新迅速且有效率 

 社會發展由於注重保存區域特
性，持續分散而有所差異 

 全球人口持續增加 
 著重個別區域的經濟發展 
 人均的經濟成長與科技進展比
較分散，同時也比 A1 情境慢 

全球化 

 

市
場
經
濟
導
向

 

 

區  

(

區域化 
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1.8.1 溫度 

本節介紹未來推估全球平均溫度的長期變化，主要分為全球平均溫度與空間

變化兩個部分。 

1.8.1.1 全球地表平均溫度 

根據 CMIP5 氣候模式的模擬推估，所有 RCPs 推估一致顯示全球暖化將會

持續至 21 世紀末 (圖 1.25)。RCP2.6 推估皆顯示全球平均地表增溫低於 2°C，此

結果與前人研究的積極減緩氣候變遷策略之情境模擬結果一致 (Johns et al., 

2011；Meehl et al., 2012a)；RCP4.5、RCP6.0 和 RCP8.5 的推估都超過 2°C，與

Joshi et al. (2011) 使用 IPCC AR4的 A1B與 A2情境 (詳見文字框 1.8) 的推估有

相似的量值。 

 

圖 1.25 CMIP5氣候模式於不同RCP下全球平均地表溫度距平 (相對於 1986年

至 2005 年)。實線代表各情境模擬之模式平均值，色塊代表個別模式的

5%至 95%區間之值。2100 年之後的不連續是由於參與計算的模式組數

不同所造成，並無任何物理意義。每個模式僅由系集模擬中選一組進行

計算，圖上的數字是表示參與計算的模式數量。由於 2100 年至 2300 年

的模擬中，只有兩個模式有進行 RCP6.0 情境模擬，因此沒有將其值呈

現於圖上。(摘自 IPCC AR5, Ch12, Figure 12.5) 
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以針對 2005~2035 年的短期推估來看，所有 RCP 模擬皆有相似的全球平均

地表增溫率，相較於 1986~2005 年的長期平均，2016~2035 年的全球平均溫度「可

能」上升 0.3oC~0.7oC，然以長期來看，全球平均地表增溫率取決於特定的溫室

氣體濃度路徑，像 RCP8.5 下其每十年的全球平均地表增溫率約大於 0.3°C，而

RCP2.6 的增溫率不但遠小於 RCP8.5，於 2050 年到 21 世紀末全球平均地表溫度

變化皆處於平衡態。2100 年至 2300 年的模擬顯示，RCP2.6 有逐年降溫的趨勢，

而 RCP4.5 和 RCP8.5 則顯示增溫率逐年趨緩。2081 年至 2100 年各 RCP 模擬全

球平均地表溫度相對於 1986 年至 2005 年之改變分別為 (5%~95%區間)：RCP2.6

增溫 0.3°C~1.7°C、RCP4.5 增溫 1.1°C~2.6°C、RCP6.0 增溫 1.4°C~3.1°C、RCP8.5

增溫 2.6°C~4.8°C。 

在 RCP4.5、RCP6.0 和 RCP8.5，2081 年至 2100 年這段時間相對於 1850 年

至 1990 年的全球全球平均地表增溫幅度推估「可能」會超過 1.5°C (「高」信心

程度)；其中 RCP6.0 和 RCP8.5「可能」會超過 2°C (高可信度)，而 RCP4.5「比

較有可能」會超過 2°C (「中等」信心程度)；RCP2.6 之下，溫度改變「不可能」

超過 2°C (「中等」信心程度)。除了 RCP8.5，其他 RCP「不可能」增溫超過 4°C 

(「高」信心程度)，而 RCP8.5「或許可能」會增溫超過 4°C (「中等」信心程度)。 

1.8.1.3 地表溫度變化的空間分布 

四個不同 RCP 所推估的地表溫度變化在各地的分布情形，如圖 1.26 所示，

雖然所有情境模擬下的 21 世紀皆為全面暖化，可以發現陸地和海洋的增溫程度

並不一致，陸地增溫程度超過海洋增溫程度 (「高」信心程度)，而這個現象從

過往模式模擬氣候變遷就可以看出 (像是 Manabe et al., 1990 的研究)。由表 1.4

可以看出陸地和海洋暖化程度比例可能約為 1.4 到 1.7 之間，其結果與前人研究

相符 (Lambert et al., 2011)。海陸熱容差異並不是主要造成此增溫程度差異 

(Sutton et al., 2007；Joshi et al., 2008, 2013)，造成此現象的原因是因為氣候變遷

下 (1) 陸地地表可感熱和潛熱差異 (Sutton et al., 2007)，(2) 海陸邊界層遞減率

改變之差異 (Doutriaux-Boucher et al., 2009；Fasullo, 2010)，(3) 土壤濕度減少 

(Dong et al., 2009；Clark et al., 2010)，以及 (4) 氣膠強迫作用 (Allen and 

Sherwood, 2010；Joshi et al., 2013)。 
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圖 1.26 CMIP5 氣候模式系集模擬平均之 2080~2100 年相對於 1986~2005 年的

地表溫度改變空間分布。分別顯示 RCP2.6 (左上)、RCP4.5 (右上)、

RCP6.0 (左下) 和 RCP8.5 (右下) 的結果。斜線區域表示模式平均氣溫

改變在內部變異度之一個標準差以內，打點區域表示平均值改變大於內

部變異度兩個標準差，且至少九成的模式對於所推估的變化正負號一致。

在各小圖右上角的數字表示使用CMIP5模式的數量。 (IPCC AR5, Ch12, 
Figure 12.11)  
 

表 1.4  CMIP5 氣候模式於不同區域 2081~2100 年之年平均地表溫度距平 (相

對於 1986~2005 年平均值，單位為°C，僅從各模式系集模擬中選出一組

為代表)。數字後標註±1 個標準差，括號內數字為 5%~95%信心區間。 

(取自 IPCC AR5, 2013, Table 12.2)  
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除了海陸差異外，由圖 1.26 也可以發現北極區域表面有最高增溫 (「非常高」

信心程度)，由表 1.4 可知其增溫程度大約是全球平均值的 2.2 至 2.4 倍。造成此

現象的原因和海冰與雪的改變間接影響其回饋機制有關 (Hall, 2004；Soden et al., 

2008；Graversen and Wang, 2009；Kumar et al., 2010；本章1.7節有更詳細的介紹)，

也與極區大氣層頂較少的長波輻射發散 (Winton et al., 2006；Soden et al., 2008)，

以及增溫造成更多的水平潛熱傳送至北極區域 (Flanery, 1987；Alexeev et al., 

2005；Cai, 2005；Langen and Alexeev, 2007；Kug et al., 2010) 有關。然而，極區

的 (暖化) 放大作用並沒有在南極區域被發現，其主要原因和深層海水混合作用、

海洋的吸熱作用，以及冰層不隨季節消長有關。 

1.8.1.3 對流層與低平流層平均溫度 

模擬結果顯示對流層於 21 世紀末暖化，而不同 RCP 極區平流層則呈現暖化

或是冷卻等不一的推估結果 (圖 1.27)。不同 RCP 所模擬出的對流層暖化程度有

所不同，大致上來說赤道的上對流層增溫幅度最大，其原因如下。溫度較高時，

空氣含有較多水氣，在上升過程中可以釋放出較多潛熱，濕絕熱遞減率較小。在

暖化的背景下，赤道附近水氣增加量最多，上對流層增溫幅度也因此最高 (Bony 

et al., 2006)。近地表的最大增溫則出現在北極區域 (原因見 1.8.1.3 與 1.7 節)。 

曾用於 IPCC TAR (2001) 與 AR4 中的模式，在 RCP2.6 和 RCP4.5下的對流

層氣溫模擬結果與本次報告所用的模式在空間分布上一致，儘管數值大小不盡相

同，因此 IPCC AR5報告裡所推估的對流層氣溫變化在空間分布型態方面具有「高」

可信度。 

針對赤道區域上對流層的顯著暖化，Allen and Sherwood (2008) 與 Johnson 

and Xie (2010) 分別提出了動力與熱力的機制來解釋為何暖化會在此區域出現極

大值，但是對於暖化的量值推估，由於觀測資料的不確定性較高，以及不同分析

結果之間分歧性較大，IPCC AR5 僅給予「中等」信心程度。 

相對於 RCP8.5，RCP2.6 和 RCP4.5 模擬結果皆顯示極區尤其是南極的低平

流層有些微暖化其主要原因是平流層臭氧層的復原後，吸收較多輻射，對平流層

產生加熱作用 (Baldwin et al., 2007；Son et al., 2010；Butchart et al., 2010；Meehl 

et al., 2012a)。對流層內溫室氣體增加，阻擋了更多來自地面與對流層大氣的長

波輻射，會造成低平流層整體的冷卻，然而在 RCP2.6 與 RCP4.5 的未來推估中，

對流層溫室氣體對低平流層的冷卻作用，在極區大多被平流層臭氧層復原的加熱
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所抵銷，因此最後產生微弱暖化。至於 RCP8.5 情境中，未來對流層溫室氣體濃

度高於其他 RCP，因此造成較強的低平流層冷卻，超過極區臭氧復原的加熱作

用，因此在極區低平流層出現降溫 (Meehl et al., 2012a)。Eyring et al. (2013) 比

較了 CMIP5 中耦合與沒有耦合大氣化學過程的氣候模式，發現未來平流層臭氧

復原的程度是影響極區平流層溫度的關鍵因素。 

 

圖 1.27 CMIP5 氣候模式系集模擬平均之 2080~2100 年相對於 1986~2005 年的

緯向（zonal）平均氣溫改變垂直分布，由左到右分別是 RCP2.6、RCP4.5

和 RCP8.5 的結果。斜線區域表示模式平均氣溫改變在內部變異度之一

個標準差以內，打點區域表示平均值改變大於內部變異度兩個標準差，

且至少九成的模式對於所推估的變化正負號一致。在各小圖右上角的數

字表示使用 CMIP5 模式的數量。(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 12.12)  

1.8.2 水循環 

在地球上的水循環過程包含水的所有相態，大氣主要以氣態為主，在雲內、

地表、冰帽則是液態與冰態為主。在全球暖化下，飽和水氣壓隨著溫度的升高而

增加，但水循環的未來推估比溫度來的複雜許多，例如當其他區域水文活動變活

躍時，有一些區域水氣卻是降低。 

1.8.2.1 濕度、降雨與蒸發 

大氣相對濕度在過去模式研究，根據克勞修斯-克拉佩龍方程 (Clausius- 

Clapeyron Relation) 在全球及氣候尺度下增加率接近於常數值。當相對濕度改變

後，會直接影響到雲的覆蓋面積及大氣的對流 (Sherwood, 2010)。從圖1.28可知，

本世紀末大部分陸地上的相對濕度減少，這現象與本世紀前十年的觀測結果很一
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致 (Simmons et al., 2010)；陸地相對濕度減少比海洋多，主要由於陸地的增溫比

海洋大 (Joshi et al., 2008；Fasullo, 2010；O’Gorman and Muller, 2010)。許多陸地

的近地表相對濕度「可能」會減少，此推估有中等可信度。 

 

圖 1.28  CMIP5 氣候模式系集模擬在 RCP8.5 下於 2081~2100 年 12~2 月 (左)、

6~8 月 (中) 及全年 (右) 平均近地表相對濕度相對於 1986~2005 年平

均值的變化量。斜線區域表示模式平均氣溫改變在內部變異度之一個標

準差以內，打點區域表示平均值改變大於內部變異度兩個標準差，且至

少九成的模式對於所推估的變化正負號一致。在各小圖右上角的數字表

示使用 CMIP5 模式的數量。(摘自 IPCC AR5, 2013, Chapter 12) 
 

平均而言，大部分的 CMIP5 氣候模式皆推估在 RCP2.6 情境之下，21 世紀

末的全球平均降水強度會超過 0.05mm day-1，相當於全球降水的 2%；RCP8.5 下

全球平均降水強度會超過 0.15mm day-1，相當於全球降水的 5%。全球平均降水

強度變化和全球溫度變化大致為線性相關，每增溫 1°C 降水約增加 1%至 3% (圖

1.29)。此降水敏感度 (每增溫 1°C 增加 1 至 3%) 和水氣敏感度 (每增溫 1°C 約

增加 7%) 有相當大的差異，主要原因是因為不同的物理過程主導其變化。由克

勞修斯-克拉佩龍方程可計算出當低層大氣增溫，大氣水氣將增加；然而未來降

水強度改變主要是由於大氣能量平衡的改變，進而影響大氣環流、濕度與溫度所

造成的 (Mitchell et al., 1987；Boer, 1993；Vecchi and Soden, 2007；Previdi, 2010；

O’Gorman et al., 2012)。造成各模式降水敏感度差異的主要原因尚未被徹底了解；

目前已知雲輻射、溫度遞減率與水氣回饋的加成和地表熱通量 (Previdi, 2010)，

以及水氣對短波輻射的吸收 (Takahashi, 2009) 與氣膠對短波輻射的吸收，都是

敏感度的來源。 
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圖 1.29  CMIP5 氣候模式系集模擬四個 RCP 推估全球平均降水強度 (mm day-1) 

與溫度 (°C) 變化量之間的關係，線條的斜率代表降水的敏感性 (即每

增溫 1°C 的降水變化量)。灰線為不同 RCP 下從系集成員中選一組模擬

自 2006 年開始每間隔五年計算一次十年平均值 (如 2006~2015 年、

2011~2020 年…2091~2100 年) 相對於 1986~2005 年平均值的改變，不

同顏色的線分別代表不同 RCP 的系集平均結果。(摘自 IPCC AR5, 2013, 
Figure 12.6) 
 

全球平均降雨隨溫度上升而增加是「幾乎確定」的，這些降雨的變化會隨著

空間而改變 (圖 1.30)。除此之外，乾區與濕區間的差距和乾季與濕季的不同都

會增加。受對流層暖化導致絕對濕度增加與熱帶地區往兩極的緯向水氣輸送增強

的影響，高緯度陸地區域在未來「可能」會有較大的降雨發生。中緯度與副熱帶

乾燥區的降雨量「可能」會減少。強降水事件有增加且增強的趨勢，在相較乾旱

的中緯度地區降水會減少 (圖 1.31)。每日最大降水的全球平均值相對應於溫度

上升的平均敏感度 (sensitivity) 介於每增溫 1°C 增加 4%~5.3%。 

在 IPCC AR4 中，蒸發量與降水差的突變能用來解釋乾季變的更乾，濕季變

的更濕的現象 (Mitchell et al., 1987；Chou and Neelin, 2004；Held and Soden, 2006)；

不論乾濕季的全球降水都有增加，但濕季增加比乾季來的多，導致年降水差距變

的更大 (Seager et al., 2010；Chou and Lan, 2012)。由於冰凍日數減少，在北半球

高緯度較冷的地區，降水的增加導致降雪增多，較溫暖的地區降雪量則減少。在

中高緯度地區，推估未來降水在冬季增加比夏季來的多，但在副熱帶海洋地區，

夏季降水比冬季來的多。 
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圖 1.30  CMIP5 跨模式平均在 RCP8.5 模擬情境下，於 2081-2100 年各季節平均

降雨量相對於 1986~2005 年變化的百分比。包括 12~2 月 (左上)、3~5

月 (右上)、6~8 月 (左下)、9~11 月 (右下)。斜線區域表示模式平均氣

溫改變在內部變異度之一個標準差以內，打點區域表示平均值改變大於

內部變異度兩個標準差，且至少九成的模式對於所推估的變化正負號一

致。在各小圖右上角的數字表示使用 CMIP5 模式的數量。(摘自 IPCC 
AR5, 2013, Figure 12.22)  

 

圖 1.31  CMIP5 氣候模式系集模擬推估 2081-2100 年極端降水相對於 1986-2005

年的改變情形。圖中顯示再現期 (return period) 為 20 年的最大日雨量

每增溫 1oC 的增加比率。右上角的數字表示使用 CMIP5 模式的數量。 

(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 12.27)  
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1.8.2.2 土壤濕度、逕流 

近地表的土壤濕度是一連串複雜過程的結果，如：降水、蒸發散、逕流等過

程。在 CMIP5 模式內有高信心水準可以說明在部分區域地表土壤會逐漸變乾，

而在 RCP8.5 的情境模擬之下，在地中海、南美洲的東北部及西南部、非洲南部

及美國西南部土壤濕度有一致逐漸變乾 (圖 1.32)。部分變乾燥的區域也與哈德

里環流 (Hadley Circulation) 的擴張造成下沈氣流區的偏移導致降水減少的區域

一致，而土壤含水量的減少會增加農業上乾旱災害的風險。上述變化與赤道地區

的大氣環流變化息息相關，因此變化趨勢亦屬於「高」可信度。土壤濕度在高緯

度凍土區的估計是非常重要的，除了已知在凍土區的降水、雪覆蓋量以及蒸發量

的改變外，土壤濕度會受到凍土的融解、引流及樹木族群的改變，目前為止這些

過程對於氣候的關連尚很缺乏，所以在全球環流模式中也較缺少。 

 

圖 1.32  CMIP5 氣候模式系集模擬在 RCP2.6 (左上)、RCP4.5 (右上)、RCP6.0 (左

下) 及 RCP8.5 (右下) 下，2081~2100年平均土壤濕度相對於 1986~2005

年平均值的變化量 (包含在上層 10 公分土壤內所有相態的水量)。斜線

區域表示模式平均氣溫改變在內部變異度之一個標準差以內，打點區域

表示平均值改變大於內部變異度兩個標準差，且至少九成的模式對於所

推估的變化正負號一致。在各小圖右上角的數字表示使用 CMIP5 模式

的數量。(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 12.23)  
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逕流部分最大的減少區域是在南歐及非洲南部 (圖 1.33)，這些區域也與哈

德里環流  (Hadley Circulation) 造成降水減少及蒸發量變多的區域一致，在

RCP8.5 的情境模擬之下，在北半球高緯度地區逕流是「可能」增加，且與降水

的增加區域一致。海洋地區表面全年蒸發量受全球溫度上升影響在未來預期會增

加。陸地上的蒸發量變化有增加也會有減少 (圖 1.34)，但預期和上述降水量有

相同的變化趨勢。整體而言，有「高可信度」顯示年平均蒸發量是「可能」增加

的。 

 

圖 1.33  CMIP5 氣候模式系集模擬在 RCP2.6 (左上)、RCP4.5 (右上)、RCP6.0 (左

下) 及 RCP8.5 (右下) 下，2081~2100 年平均逕流量相對於 1986~2005

年平均值的變化。斜線區域表示模式平均氣溫改變在內部變異度之一個

標準差以內，打點區域表示平均值改變大於內部變異度兩個標準差，且

至少九成的模式對於所推估的變化正負號一致。在各小圖右上角的數字

表示使用 CMIP5 模式的數量。(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 12.24)  
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圖 1.34  CMIP5 氣候模式系集模擬在 RCP2.6 (左上)、RCP4.5 (右上)、RCP6.0 (左

下) 及 RCP8.5 (右下) 下，2081~2100 年平均蒸發量相對於 1986~2005

年平均值的變化。斜線區域表示模式平均氣溫改變在內部變異度之一個

標準差以內，打點區域表示平均值改變大於內部變異度兩個標準差，且

至少九成的模式對於所推估的變化正負號一致。在各小圖右上角的數字

表示使用 CMIP5 模式的數量。(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 12.25)  

1.8.3 冰雪覆蓋面積 

CMIP5 模式推估海冰覆蓋面積會持續減少 (圖 1.35)；北半球的平均海冰融

冰率在夏季 (9 月) 最大，如圖 1.35c) 所示，北半球在 2081~2100 年平均海冰融

冰狀況依不同的 RCP 模擬，在冬季約為 8%~34% 夏季則達 43%~94%，北極地

區夏季在 21 世紀以前甚至約有 90% (RCP8.5) 的可用模式達到幾乎完全無冰狀

態 (至少連續五年海冰範圍小於 100 萬平方公里)，這些預估屬於「中等」信心

程度。反之南半球的平均海冰融冰率在冬季 (2 月) 最大，且在本世紀冬季南極

地區並未預估  (RCP8.5) 會有季節性的無冰狀態，但只有「低」信心程度 

(Maksym et al., 2012；Turner et al., 2013；Zunz et al., 2013)。根據以上結果，在

21 世紀全球年平均地表溫度不斷上升時，北極海冰覆蓋範圍「非常可能」隨之

持續減小或變薄。並且在本世紀中葉當溫室氣體排放量變高 (RCP8.5)，九月份

的北極海也將「可能」達到幾乎無冰狀態 (「中等」信心程度)。 
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圖 1.35 從 20 世紀下半葉到 21 世紀，分別在 RCP2.6、RCP4.5、RCP6.0、RCP8.5

下，由 CMIP5 氣候模式系集模擬在北半球 (a) 二月份 (b) 九月份與南

半球 (c) 南半球二月份 (d) 九月份的海冰覆蓋範圍變化量。實線表示

系集平均值，陰影表示介於 5%~95%的集合；垂直線標出在 CMIP5 模

式中歷史氣候變化模擬的結束時間。海冰覆蓋面積的定義：計算模式總

海水區域中海冰含量超過 15%時的資料，並以 1986~2005 年為基準期推

估變化情形。在各 RCP 下可用的模式數量分別列在圖例中。綠色實線

則表示 1979~2012 年衛星觀測資料 (Comiso and Nishio, 2008, updated 

2012)。(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 12.28) 
 

因為在地球的大陸分布結構會引起較大的季節性最大積雪程度與其對氣候

變遷的較大敏感性，因此不含冰原與冰川，季節性的積雪變化主要集中在北半球。

季節性積雪程度會與溫度與降水相關，特別在雪季的開始與結束時。因此，在

21 世紀末，若是人為的氣候作用力強如同模式模擬的較強情境時，北半球春天

的積雪程度將「非常可能」會比今天減少 (圖 1.36a)，具高可信度。另外，預估

近地表永久凍土的變化不只與暖化有關，也跟降雪特性與其季節性變化對土壤熱

狀態產生的顯著影響有關 (Zhang, 2005；Lawrence and Slater, 2010；Shkolnik et al., 

2010；Koven et al., 2013)。因此，在歷史資料與模式預估下，「幾乎確定」近地

表永久凍土的範圍會隨著全球暖化逐漸縮小 (圖 1.36b，高可信度)。 
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圖 1.36  CMIP5 氣候模式系集模擬在 RCP2.6、RCP4.5、RCP6.0、RCP8.5 下北

半球 (a) 春季 (3~4 月平均) 的積雪量 (%) 與 (b) 近地表的永久凍土

區域 (單位：106 km2；Slater and Lawrence, 2013；Nelson and Outcalt, 1987)

相對於 1986~2005 年的改變。粗線標記系集平均，陰影表示系集結果的

1 個標準差範圍。1986~2005 年春季平均積雪量的觀測值為 32.6x106km2 

(Brown and Robinson, 2011)，永久凍土範圍則是 12x106~17x106km2 

(Zhang et al., 2000)。(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure12.32、Figure12.33)  

1.8.4 極端天氣與氣候事件 

IPCC AR5 對未來各種極端事件的變化也利用氣候模式進行了推估，分析四

種 RCP 模擬結果中，各類極端事件發生頻率與強度的改變。在此節針對未來極

端溫度事件 (1.8.4.1 節) 與乾旱事件 (1.8.4.2 節) 進行較詳細的介紹，AR5 所討

論到的其他種類極端事件，則簡要彙整於表 1.5。 

1.8.4.1 極端溫度 

在全球暖化持續發生之下，許多關於溫度的極端事件已經被觀察到 (Donat 

et al., 2013)，在未來也將會繼續發生 (Seneviratne et al., 2012)。基本上可以確定

在未來將會有更多的極熱事件與較少的極冷事件 (Caesar and Lowe, 2012；

Orlowsky and Seneviratne, 2012；Sillmann et al., 2013)。從圖 1.37 可以發現最冷日

低溫的暖化程度較最暖日高溫來得大，這個現象也與圖上的「耦合模式比較計畫

第三期」(CMIP3) 模擬結果一致。最冷日低溫在在北半球高緯度地區暖化幅度最

大，最暖日高溫則是在副熱帶和中緯度地區暖化最多。各地的結霜日都減少，而

「赤道夜晚日數 (最低溫度大於 20oC 的日數)」則在北美東南部、中亞與地中海

區域有明顯的增加 (圖 1.37e、圖 1.37f)。 
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表 1.5 極端天氣與氣候事件：在全球尺度下，評估近年來觀測到的變遷、人類

的影響程度，以及 21 世紀早期 (2016~2035 年) 與 21 世紀後期 (2081~ 

2100 年) 進一步變遷的推估。黑粗體字代表 AR5 根據 SREX (藍色) 或

AR4 (紅色) 修訂過*的全球尺度評估。以往的評估報告中並未提供 21

世紀早期的推估。AR5 中的推估以 1986~2005 年為參考基準時期，並

使用新版的「代表濃度途徑」(RCP) 情境。 

現象與趨勢
走向 

對變遷是否發生的評估 (皆為 1950
年至今，除非另外註明)  

人類對觀測到的
變遷的影響 

進一步變遷的可能性 
21 世紀早期 21 世紀後期 

大多數陸地
地區變得較
暖及 /或寒日
及寒夜減少 

非常可能 非常可能 可能 幾乎確定 

非常可能 
非常可能 

可能 
可能  幾乎確定 

幾乎確定 
大多數陸地
地區變得較
暖及 /或暖日
及暖夜更頻
繁 

非常可能 非常可能 可能 幾乎確定 

非常可能 
非常可能 

可能 
可能 (僅限熱夜)   

幾乎確定 
幾乎確定 

暖期 / 熱浪 : 
大多數陸地
地區的頻率
及 /或持續時
間增加 

中等可信度 在全球尺度上 
可能 在歐洲、亞洲及澳洲的大範圍區
域 

可能 未正式評估 非常可能 

中等可信度 在許多 (但非全部) 地
區 

可能 

未正式評估 
比較可能  非常可能 

非常可能 

豪大雨事件 : 
發 生 的 頻
率、強度及 /
或降雨量增
加 

可能 陸地上增加的區域多於減少的
區域 中等可信度 可能 許多陸地

地區 

非常可能 大部分中緯
度陸地地區及潮濕
熱帶地區 

可能 陸地上增加的區域多於減少的
區域 

可能 大多數陸地地區 

中等可信度 
比較可能  

可能  許多地區 
非常可能   大部分陸
地地區 

乾旱的強度
及 /或持續時
間增加 

低等可信度 在全球尺度 
可能 部分地區 低可信度 低可信度 可能 (中等可信度) 區

域尺度到全球尺度  
中等可信度 部分地區 
可能 許多地區 自 1970 年以來 

中等可信度 
比較可能  中等可信度 部分地區 

可能 

強烈熱帶氣
旋活動增加 

低可信度 長期 (世紀尺度) 的變遷 
幾乎確定 北大西洋 自 1970 年以來 低可信度 低可信度 比較可能 西北太平洋

及北大西洋海域 
低可信度 
可能 (部分地區 自 1970 年以來)  

低可信度 
比較可能  比較可能 部分海域 

可能 
極端高海平
面發生率及 /
或程度增加 

可能 (自 1970 年以來)  可能 可能 非常可能 
可能 (20 世紀後期)  
可能 

可能 
比較可能  非常可能 

可能 
*直接比較不同評估報告是很困難的。對於部分氣候變數，評估的面向不同，而且 SREX 和 AR5 都根據修改過後的指引來標示不確定性。

新資訊的可取得程度、改進的科學了解、資料與模式的持續分析及評估研究中使用方法的特定差異都對評估結果的修正有影響。 
說明： 
(a) 以可取得的個案研究為基礎評估造成衝擊的因素。在某些區域，人類活動的影響可能使已觀測到的熱浪發生機率增加超過一倍。 
(b) 模式推估近未來 (near-term) 熱浪和暖期的持續時間、強度和空間範圍都將增加。 
(c) 在大多數的陸塊，變化趨勢的可信度均不高於中等可信度，例外的是北美和歐洲，這兩個洲的豪大雨事件的頻率或強度可能已經增

加，且呈現季節性和／或區域性的變化。北美洲中部非常可能也已呈現增長的趨勢。 
(d) 地中海和西非地區的乾旱頻率和強度可能已經增加，而北美洲中部和澳洲西北部則可能已經減少。 
(e) AR4 評估了受乾旱影響的區域。 
(f) SREX 的評估 (中等可信度) 認為人為活動影響了二十世紀後半觀測到的乾旱型態的變遷，其依據是認為人為作用對降水和溫度變

化都有影響。SREX 對在單一地區導致乾旱變化的原因之評估具有低可信度。  
(g) 對於土壤濕度變化的推估具有低可信度。 
(h) 在 RCP8.5 情境中，根據區域和全球性的模擬，推估在本世紀末目前的乾燥區域可能 (中等可信度) 土壤溼度會下降且農業乾旱更

頻繁發生。在地中海、美國西南部和非洲南部出現的土壤濕度下降現象，與推估的哈德雷環流變化和表面溫度上升一致，因此在
RCP8.5 情境中，在本世紀末這些區域可能出現表面乾化的現象 (高可信度)。 

(i) 北大西洋上空的氣溶膠作用力減少對該區域自 1970 年代以來觀測到的熱帶氣旋活動增加起了至少部分的作用 (中等可信度)。 
(j) 依據專家判斷以及採用 SRES A1B (或類似) 情境推估所得的評估結果。 
(k) 歸因 (attribution) 的依據是所觀測到的海平面高度極端值變化和海平面高度平均值變化之間的密切關係。 
(l) 極端高海平面高度的增加主要是由平均海平面高度的上升所引起的 (高可信度)。對於特定區域的風暴度和相關的暴潮之推估僅有低

可信度。 
(m) SREX 評估認為平均海平面的上升非常可能對未來極端海岸高水位的上升趨勢有影響。 
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圖 1.37  CMIP5 氣候模式系集模擬對未來極端溫度變化的推估結果，由上而下

分別為：最冷日低溫、最暖日高溫、赤道夜晚日數 (最低溫度大於 20oC

的日數)。左邊欄位為 RCP8.5 下 2081~2100 年相對於 1981~2000 年的變

化空間分布，陸地的白色區域表示該極端事件指數無法被計算，打點的

區域表示通過 95%顯著水準檢定。右邊欄位為 RCP2.6、RCP4.5 與

RCP8.5 下極端溫度隨時間的變化情形 (以 20 年的移動平均呈現)，圖上

不同顏色代表不同 RCP 的模擬結果，色塊上下界表示第三與第一個四

分位數，不同顏色的盒鬚圖則表示 CMIP3 中 11 個氣候模式於不同的

SRES 情境的模擬結果，其上下界表示離群值。(IPCC AR5, 2013, Figure 
12.13)  
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從 AR4 開始，對於氣候變遷造成溫度極端事件的機制與回饋過程已經有所

了解 (Seneviratne et al., 2012)。CMIP5 氣候模式模擬結果顯示在未來全球暖化之

下，北半球中緯度地區會因為土壤的溼度氣溫回饋作用增加熱極端事件的發生 

(Seneviratne et al., 2006；Diffenbaugh et al., 2007；Lenderink et al., 2007；Vidale et 

al., 2007；Fischer and Schär, 2009；Fischer et al., 2012)，此結果與 AR4 結論一致。

除此之外，海陸差異的改變也會有所影響，Watterson et al. (2008) 發現其造成較

多的暖平流由內陸傳輸至南澳洲，導致南澳夏季溫度較往年高了許多。北半球高

緯度地區由於雪覆蓋量減少 (Gregory and Mitchell, 1995；Kjellstrom et al., 2007；

Fischer et al., 2011)、海陸差異改變 (de Vries et al., 2012)，許多地方的冷極端事

件的溫度都上升了 (Orlowsky and Seneviratne, 2012；Sillmann et al., 2013)。 

氣候變遷下，一地區大氣環流的改變藉由遙相關作用影響到較遠的區域，其

也會間接改變當地的溫度分布 (Haarsma et al., 2009)。例如，Sillmann and Croci- 

Maspoli (2009) 發現，當未來全球溫度上升時，導致極冷事件發生的大氣阻塞現

象會被改變，因此影響極冷事件的溫度分布和發生頻率。 

1.8.4.2 乾旱 

有許多農業乾旱問題的文獻都針對乾旱嚴重指標 (Palmer Drought Severity 

Index, PDSI) 來做探討，並且針對在中高緯度地區高二氧化碳排放的情境下的極

端乾旱事件發生頻率加以推估 (Wehner et al., 2011；Schwalm et al., 2012；Dai, 

2013)。在長時間尺度下，陸地的蒸發量增加，會導致農業乾旱的發生頻率變高

及時間拉長，而在未來這些發生乾旱風險區域主要會在土壤濕度有明顯減少的地

方。此外，在氣候模式的未來推估中顯示大部分陸地的濕季降水會變的較強，特

別是在北半球的高緯度地區與季風區，在全球尺度的平均也是類似的結果。 

在 CMIP5 RCP8.5 的推估中顯示 2081~2100 年的年連續乾日數相較於

1981~2000 年增加 (圖 1.38)，且降水及土壤濕度的空間分布相似，極端氣候發生

的頻率會越來越高而強度越來越強。此外，在未來因為對流可用位能 (Convective 

Available Potential Energy, CAPE) 的增加以及風切強度的減少，導致適合雷雨發

生的環境頻率增加，以致於強雷雨的發生機會提高，但目前針對雷雨發生頻率是

否增加的直接觀測證據相當少。 
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圖 1.38  CMIP5 氣候模式系集模擬平均在 RCP8.5 下，2081~2100 年的年連續乾

日數相對於 1981~2000 年的改變量。打點的區域表高於 95%的信心水準。

在右上角的數字表示使用 CMIP5 模式的數量。(摘自 IPCC AR5, 2013, 
Figure12.26c)  

1.9 結語 

由於觀測資料的時空覆蓋量增加，尤其是衛星遙測技術的進步，IPCC AR5

對於過去已發生的全球氣候變遷有了比前幾次報告更完整的觀測證據，對於溫度、

降水、冰圈的全球長期趨勢有更明確的掌握。主要的發現為:全球地表平均溫度

自 19世紀開始上升、全球對流層溫度自 20世紀中葉以後增加而平流層溫度減少、

北極海冰面積從 1979 年開始減少、大多數的冰川質量持續減少、北半球積雪覆

蓋量自 1967 年後減少、永凍土溫度自 1980 年起增加、全球大氣水氣量自 1970

年後增加、北半球中緯度陸地降水自 1950 年開始增加等，都是目前觀測資料已

呈現高信心度的變化。 

然而，對於區域性差異與極端事件，許多觀測資料的時間長度、品質、連續

性仍不足以顯示是否有明確的氣候變遷趨勢，訊號較清楚顯著的包括全球大部分

陸地區域極冷事件頻率減少而極熱事件頻率增加、每日最低溫的增暖幅度大於每

日最高溫的增暖幅度、極端降雨自 1951 年以來增加 (尤其是北美與歐洲地區)。

氣旋活動方面，只有北大西洋的強烈熱帶氣旋強度與發生頻率有較明顯的增加，

其他地區或其他強度的熱帶氣旋活動，則沒有統計上顯著的變化。 



臺灣氣候變遷科學報告 2017 

 

 ．137． 
 

雲與氣膠仍是目前氣候模式與未來推估中，主要的不確定性來源。高雲高度

上移與中緯度氣旋區向高緯移動這兩項雲的正回饋作用，是全球模式、理論與觀

測結果較為一致的研究結果。其他可能與雲相關的回饋作用，仍欠缺完整證據，

而且模式間結果分歧。觀測資料顯示氣柱累加氣膠質量「非常可能」在歐洲與美

國東部有減少，而在東亞與南亞地區有增加，雖然氣膠整體氣候效應的不確定性

是所有人為效應中最高的。整體而言，1750 年至 2010 年間人為活動所造成的總

有效輻射強迫作用為 2.29W m-2，遠高於自然變化的輻射強迫作用。其中均勻溫

室氣體增加貢獻 2.83W m-2，而氣膠雖能部分減緩溫室氣體造成的暖化，但其有

效輻射強迫作用持續在減弱中，因此人為的有效輻射強迫作用幾乎確定會造成暖

化。 

古氣候記錄顯示地球軌道參數是驅動地球系統冰期-間冰期循環的主要外在

因素，而大氣二氧化碳濃度變化則是主要的內在驅動因素。目前的大氣溫室氣體

濃度處於過去八個冰期間冰期循環中的最高值，近 30 年可能是過去 800 年中，

北半球年平均溫度最高的時期。 

推估未來氣候仰賴全球氣候模式為主要工具。近年來，模式在解析度與物理

過程的處理持續得到改善，亦有更多模式加入 IPCC 之評估報告。整體而言，

CMIP5各個模式的氣候推估氣候結果中以下幾個因子的未來 20年趨勢有較為一

致的結果：短期全球平均地表增溫率、對流層氣溫變化的空間分布、熱極端事件

增多與冷極端事件減少、全球平均降水強度增加、乾區與濕區和乾季與濕季的對

比增加、部分區域地表土壤變乾、北半球高緯度地區逕流增加、全球地表蒸發量

增加、海冰覆蓋面積減少變薄、北半球春天積雪程度與地表永凍土範圍減少、北

極地區暖化放大等現象。但在模式降水敏感度、氣候因子變化的區域分布與變化

的程度上，模式之間仍存在分歧，也造成對於未來推估的不確定性。 
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常見問題 

問題 1.1 目前對於氣候系統的科學瞭解應該比過去更完整，為什麼對於未來氣

候推估仍然有這麼大的不確定性？ 

IPCC AR5 報告中使用許多氣候模式對未來溫度進行推估模擬，雖然模擬結

果一致顯示未來氣候將發生暖化，但不同模擬結果中的暖化趨勢大小卻有差異，

造成對於未來升溫情形的不確定性，大致上源於下列三種因素，各因素對於不確

定性的貢獻如圖 F1.1 所示： 

(1) 未來的溫室氣體和氣膠排放量會受到各種社會與經濟發展條件的影響，因

此需要假定數種不同的排放情境 (IPCC AR5 報告中稱為「代表濃度途徑」)

來涵蓋未來人類社會的可能發展。不同排放情境產生的氣候驅動力不同，

未來的氣候變化程度也隨之不同。(圖 F1.1 的綠色部分) 

(2) 因此即使使用相同的排放情境，各模式預測的結果之間仍會有差異，這是

因為科學上對於影響氣候暖化的原因與機制尚無徹底的瞭解，這些氣候機

制也還未能在氣候模式中完美地被模擬，各氣候模式對於同一個氣候過程

的處理亦不同，進而造成氣候推估結果不同。(圖 F1.1 的藍色部分) 

(3) 自然界的溫度變化原來就存在著相當程度的自然變異性，即使沒有外在驅

動力影響，溫度的年際變化也有相當的幅度，未來氣候的推估結果自然也

帶有這部分所貢獻的變動。(圖 F1.1 的橘色部分) 

考慮上述原因即可理解為什麼對溫度推估的不確定性還是相當大，而圖

FAQ1.1 也呈現了這些因素對於不確定的貢獻比例。未來對氣候系統進一步的瞭

解，與對氣候模式的改進，都有助於降低氣候推估的不確定性。 
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圖 F1.1 氣候模式模擬全球平均地面升溫的不確定性會隨時間改變，圖中顯示歷

史模擬 (灰色陰影，黑線為觀測資料) 與未來推估 (彩色色塊) 的 90%

信心區間範圍，未來推估的不確定性主要來自三種因素，包括排放情境 

(綠色，即所有代表濃度途徑的模式系集平均散佈範圍)、氣候系統對輻

射驅動力的反應 (藍色，包含不同氣候模式之間的差異、與碳循環相關

的不確定性，以及因為對物理過程瞭解不足而造成的不確定性) 與氣候

自然變異性 (橘色，由模擬結果的年際變化大小 (interannual variability)

估算得出，此處假設其大小不隨時間改變)。圖中的升溫數值是以

1961~1980 年的平均溫度為基準。 
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問題 1.2 氣候變暖的證據有哪些？ 

地球上許多不同的氣候與氣象觀測資料證實從大氣層到深層海洋都有全球

變暖的趨勢，如果單看一種觀測資料，說服力可能不夠，但藉由分析多樣不同且

獨立的資料來源與證據，且經過許多研究團隊各自進行多次驗證，已經可以確認

地球從 19 世紀末以來已經發生暖化。 

陸地氣象測站資料雖然是顯示氣候暖化的重要紀錄，但在整個氣候系統中，

陸地地表溫度改變只是其中一項指標，若能綜合考慮氣候系統當中互相緊密關連

的數個物理因子，對各自的觀測資料進行一致的分析，可對暖化現象給予更廣泛

的佐證。圖 F1.2 整理了當前觀測資料分析所得的各項趨勢中，與預期中暖化會

發生的氣候改變訊號一致的幾項指標： 

(1) 全球表面溫度與近地面氣溫自 1900 年長期顯著上升，儘管有年際之間與

年代際之間的暖化速度差異，這是暖化最直接的指標，而陸地與海洋表面

溫度的暖化趨勢也一致； 

(2) 受地表的暖化影響，氣球探空與衛星觀測皆顯示地面到 10 公里高度的對

流層內大氣溫度也有上升； 

(3) 自 1970 年代以來，海洋已吸收了氣候系統 90%的額外能量，因此除了海

表溫度以外，海洋上層的熱容量也明顯增加； 

(4) 較暖的空氣能承載較多的水氣 (有較高的飽和水氣壓)，由學理上可知，當

大氣溫度每升高攝氏一度時，大氣的水氣含量會增加 7％。自上世紀 70 年

代以來的觀測顯示，陸地與海洋近地表大氣中的水氣濃度均有增多，且與

大氣變暖所預期的速度一致； 

(5) 局部地區的暖化可以使地表冰層融化，過去數十年北極海冰的覆蓋面積、

全球整體冰川的體積、北半球陸地積雪覆蓋面積都有顯著下降的趨勢； 

(6) 由於海水熱膨脹、冰山和冰河融化所貢獻的質量、陸地用水與含水量的改

變，過去百年已觀測到海平面上升。 

此外，陸地地區普遍有極冷事件發生的頻率減少，而極熱事件頻率增加的趨

勢；部分地區則有乾燥時期長度增加或極端降水事件增加的趨勢。與氣候增暖下

的預期相符。 
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圖 F1.2 當前觀測資料分析所得的各項趨勢中，與預期中暖化會發生的氣候改變

訊號一致的幾項指標 (向上箭號表示有增加趨勢，向下箭號表示有減少

趨勢)。 
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問題 1.3 如何判定人為溫室效應是造成全球暖化的主要原因？ 

藉由在氣候模式中分別放入各個因素的氣候驅動力，進行數十到數百年的氣

候模擬，我們可以辨識出個別因素對氣候造成之影響的空間與時間分布特性 (如

圖 F1.3)。這些長期的氣候驅動力包括了人為 (主要有溫室氣體排放、氣膠排放

等) 及自然 (主要有太陽活動強度的變化、火山噴發、氣候系統內部自然變異) 的

因素。在比對模擬所得的各種變化特性與歷史觀測資料後，我們就能夠判定哪些

因素造成的時空變化最接近實際的氣候變遷，或者氣候變遷僅是地球系統本身的

自然變化，與人為或自然氣候驅動力無關。 

由圖 F1.3(b) 呈現的模擬結果，地球大氣層頂所量測到的總太陽輻射能量 

(定義為太陽照度) 在近 140 年來造成的全球均溫長期變化趨勢不大，主要訊號

為太陽 11 年循環所造成的週期性變動，與二十世紀初期太陽照度略微增強所造

成的全球微幅升溫 (僅約 0.05oC)，整體而言，太陽活動所驅動的全球均溫變化

幅度並不足以解釋這段期間內的地表增溫 (圖F1.3(a))。火山噴發活動 (圖F1.3(c))

則是在短期內造成明顯降溫，最強的幾次噴發事件可達約-0.15oC，但影響只持續

約 2~4 年。地球系統的內部變異性 (圖 F1.3(d))，主要來自聖嬰現象，其影響是

造成全球均溫在年際間頻繁的上下震盪，幅度約在±0.2oC 之內，但並無法造成

明顯的長期升溫趨勢。 

整體而言，與實際觀測的地表溫度紀錄 (圖 F1.3(a)) 相比，上述幾項自然氣

候驅動力均不足以解釋工業革命以來的氣溫變化。只有在以人為氣候驅動力進行

的模擬中 (圖 F1.3(e)) 出現過去百年來的長期穩定升溫趨勢，並且在最近 20 年

升溫加速，與氣候觀測紀錄的長期趨勢最為一致。根據眾多氣候模擬的分析結果，

在 1951 年至 2010 年間觀測到的全球地表平均溫度上升中，極可能超過一半的增

溫是由人類活動所造成的。 
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圖 F1.3 全球平均地面溫度距平值自 1870 年至 2010 年間的變化，以及影響此變

化的自然 (包括太陽、火山、內部變異) 與人為因素。(a) 全球平均地

面溫度距平的觀測 (黑線) 與模擬 (紅線，將自然 (b, c, d) 與人為 (e) 

對溫度的影響加總而得)，距平值的計算以 1961~1990 年平均溫度為基

準。(b) 模式推估太陽照度變化所造成的溫度改變。(c) 模式推估火山

噴發所造成的溫度改變。(d) 模式推估氣候系統內部變異性 (主要為聖

嬰-南方震盪現象 (ENSO)) 所造成的溫度改變。(e) 模式推估人為輻射

強迫作用所造成的溫度改變 (包括溫室氣體的暖化與多數氣膠的冷卻

效應)。 
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第二章  海洋系統與變遷 

李明安 1、劉康克 2、吳朝榮 3、曾于恆 4、楊智傑 5、陳鎮東 6、 

雷漢杰 6, 7、陳明德 8,9、藍國瑋 1、郭怡君 1, 4、林永富 3、汪佑霖 3 

1臺灣海洋大學環境生物與漁業科學學系、2中央大學水文與海洋科學研究所、 

3臺灣師範大學地球科學系、4臺灣大學海洋研究所、5臺灣海洋大學海洋環境資訊系、 

6中山大學海洋科學系、7國家實驗研究院台灣海洋科技研究中心、 

8臺灣海洋大學海洋科學與資源學院、9臺灣海洋大學應用地球科學研究所 

摘要 

過去 40 年來，人為溫室效應產生的淨輻射能約有 93%保留於海洋中，加上

海洋質量龐大，帶有巨大的慣性，地球上大部分輻射能量收支不平衡所引起的變

化多可從海洋變遷中嗅出端倪，因此海洋系統及其變遷成為探討氣候變遷過程與

反饋機制的重要環節。 

本章參照政府間氣候變遷專門委員會第一工作分組第五次評估報告 (以下

簡稱 IPCC AR5) 第三章的內容與氣候變遷相關議題之文獻，針對海洋系統及海

流、水溫、海面高度、海水酸化與古海洋等議題，論述全球及臺灣周邊海洋系統

與變遷。IPCC AR5 評估人類活動對上述現象與極端氣候事件的影響，以及其對

生態的可能衝擊，認為人類活動「極有可能」是 20 世紀中期以來觀測到的全球

氣候變暖的主因之一。其中，海洋的持續升溫可能促使熱量從海洋表層傳導到深

海，影響深海環流系統，導致氣候變暖更加持久，並加劇氣候系統內部的反饋效

應。 

整體而言，溫室氣體的增加，促使全球暖化速度遠超過自然變化的幅度。透

過海洋系統與變遷的觀測與了解能更清晰掌握氣候長期變遷的特性，因此如何透

過海洋系統的監測與分析，掌握海洋環境系統的變動趨勢，有助於引導人類思考

如何大幅減少溫室氣體排放，以減緩全球暖化對地球生態環境的衝擊。 
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2.1 前言 

海洋為地球氣候系統之一環，可儲存地表的熱能、碳與水，並將這些物質與

能量透過海氣交互與耦合等作用和大氣交換。更重要的，相較於大氣，海洋有更

大的熱容量。目前相關研究已證實 1971 年至 2010 年間，大氣中持續累積的溫室

氣體產生的過剩的熱能約有 93%保留於海洋當中 (Church et al., 2011；Levitus et 

al., 2012)，因此人為溫室效應所引起的能量變化多與海洋有關 (圖 2.1)。就碳而

言，海洋之儲存量是大氣的 50 倍，估計每年約可吸收 30%人為活動所釋放的二

氧化碳 (簡稱人為二氧化碳)。因而，海洋系統成為探討氣候變遷議題中不可或缺

的元素。由於海洋質量龐大帶有巨大的慣性，相較於其他氣候系統的變化因子，

海洋系統能更明確呈現氣候長期變遷的特性。觀測結果顯示海洋在 1960 年至

2010 年間有顯著的改變，海洋溫度的變遷與人為溫室氣體增加所引起的全球暖

化的效應有一致的趨勢 (Pierce et al., 2006)。 

政府間氣候變遷專門委員會第一工作分組第五次評估報告 (以下簡稱 IPCC 

AR5) 第三章海洋觀測的主要內容包括:與全球暖化相關的海水升溫及上層海水

熱容量的變化，降雨及海水蒸發效應變遷伴隨的海洋溫鹽性質的改變，暖化效應

之下海氣交互作用的變遷 (包含風應力、水循環及熱輻射等)，海洋生地化特性的

改變，全球主要洋流的變異與變遷，以及海平面上升趨勢與海洋酸化等議題。其

結論綜整如後： 

1. 全球上層海洋溫度在 1971 年至 2010 年間「幾乎確定」1呈現升溫趨勢。 

2.  1950 年代後的海水鹽度變異趨勢的發生機率為「非常可能」，基本上其增

加或減少的變化趨勢隨緯度與海水深度而不同。 

3.  目前研究結果顯示大尺度的風應力變動趨勢有低至中等的可信度，海氣熱

通量的變遷趨勢的不確定性較大。 

4.  近年較新觀測顯示全球海洋環流系統有明顯的年際至年代際變化，特別是

太平洋副熱帶環流自 1993 年後「非常可能」會發生擴張與加強現象，主要

原因可能與風應力的年代際變動有關。 
 

                                                      
1本報告對結果可信度與不確定性的文字描述皆依據 IPCC 專門術語，並以單引號 (「」) 標示。其對應的量

化機率請參考文字框 1.1。 
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圖 2.1 (a) 1971~2010 年間海洋表層 0~700 公尺平均溫度的上升趨勢 (單位：
oC/ decade)；(b) 緯向平均的海洋溫度上升趨勢；(c) 全球平均海洋溫度

距平隨深度及年代的變化 (相對於 1971~2010 年的平均值)；(d) 全球平

均海表面與 200 公尺深的海水溫度差值的時序變化，其中黑實線與紅線

分別代表年平均與 5 年移動平均。(摘自 IPCC AR5, 2013,Figure 3.1) 
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5.  在 1901 年至 2010 年間，全球海平面的上升趨勢有高可信度，其中 1971 年

後海平面上升的主要原因，比較可能為上層海水升溫所帶來的熱膨脹效應。 

6.  1994 年至 2010 年間海水酸化現象被認為有高可信度。 

7. 相較於全球平均值而言，臺灣周遭海域的變遷趨勢 (包括海洋暖化與海平面

上升等) 似乎更為顯著 (Belkin, 2009；Tseng et al., 2010；Baumann and 

Doherty, 2013；Belkin and Lee, 2014)。其主因是在全球氣候變遷背景下，大

尺度環流變異對區域性海域的影響，致使臺灣周遭海域的變異具有獨特性。 

本章根據 IPCC AR5 結果，以及近期的學術研究成果依序討論海洋系統、海

流、海溫與生地化性質，及其在氣候變遷下所扮演的重要角色與變遷，並特別著

墨於臺灣附近海域的氣候變遷 (本章 2.2 節至 2.6 節)。此外，隨著深海岩心沉積

物的代用指標技術的發展與應用，文中也進一步從古海洋 (過去 8000 年) 角度

綜整海洋可能變動趨勢及未來變遷的推估與總結 (本章 2.7 節至 2.9 節)。 

2.2 海洋系統 

2.2.1海洋表面溫度變化 

最新整理的數據顯示全球平均海洋表面溫度 (Sea surface temperature, SST) 

自 20 世紀初至今有顯著的上升。在 1980 年代以前，SST 觀測主要來自於船隻，

爾後隨著科技的進步，浮標及錨錠的布施，觀測日益增加。來自船隻的測量，早

期主要運用水桶打水進行測量，後來逐漸由設置在船體上的測溫儀器直接量測，

使得水溫的觀測更為便利。近年來更利用衛星感應器 (如 Advanced very high 

resolution radiometer, AVHRR) 進行遙測 (文字框 2.1)，再藉由海面實測溫度來校

正，這些數據提供前所未有的空間涵蓋率。在海洋氣候變遷研究上，HadISST 

(Hadley Centre Sea Ice and Sea Surface Temperature dataset) 是重要的資料庫之一，

該資料來源為衛星觀測資料與自 1880 年迄今的歷史船測資料，這些資料經校正

與網格化處理後，供大眾使用。隨實測水溫校正方法的精進，該資料庫已由

HadISST1 更新至 HadSST3 版本，所有資料經過除錯及偏差修正後，目前可提供

1850 年代至今的全球平均海表溫度資料。根據此一 HadSST3 資料庫 (表 2.1)，

IPCC AR5 指出，自 20世紀初到現在 (特別是從 1979 年至今) 有明顯上升趨勢，
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在 1880年至 2012年間，全球平均海溫上升的趨勢約為每 10年 0.054oC±0.012oC。

此一變化趨勢並非線性，大約在 1945 年至 1971 年間上升趨勢有減緩的現象

(Gouretski et al., 2012) (圖 2.2)，但 1971 年之後上升速率則明顯增加，為每 10 年上

升 0.124±0.030oC。 

 

表 2.1 不同年代的海洋表面溫度上升率 (單位：oC/decade)。 

年代 1880~2012 年 1901~2012 年 1901~1950 年 1951~2012 年 1979~2012 年 

HadSST3 
溫度上升率 

0.054 ± 0.012 0.067 ± 0.013 0.117 ± 0.028 0.074 ± 0.027 0.124 ± 0.030 

HadSST2 
溫度上升率 0.051 ± 0.015 0.069 ± 0.012 0.084 ± 0.055 0.098 ± 0.017 0.121 ± 0.033 

 

 

圖 2.2 全球平均海洋表面溫度 (SST) 及夜間海溫 (HadNMAT2, Kent et al., 

2013) 距平值的長期變化。距平值以 1961~1990 之平均值為基準，實線

代表空間內插結果的平均值，虛線代表未經內插的數據平均。HadSST2 

(Rayner et al., 2006) 及 HadSST3 (Kennedy et al., 2011) 為根據

International Comprehensive Ocean-Atmosphere Dataset (ICOADS, v2.5)原

始資料的修正後的值。(摘自 IPCC AR5,2013, Figure 2.16) 
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由全球的水溫變化而言，在最近的三十年之內，全球有 72%的海岸地區的暖

化趨勢超過全球海洋平均暖化速率  (Lima and Wethey, 2012 ； http:// 

www.coastalwarming.com)，其升溫速率為每 10 年增溫 0.25±0.13oC；7%則呈現

降溫，其平均降溫速率為每 10 年降溫 0.11±0.10oC (圖 2.3)。在水平分布上，北

半球 (e.g. 25oN~65oN) 的海水增溫幅度較大，尤其在北大西洋，暖化幅度可達每

10 年增溫 0.2oC~0.3oC (Palmer et al., 2007；Durack and Wijffels, 2010；Gleckler et al., 

文字框 2.1 衛星遙測海表溫觀測 (SST remote sensing observation) 

遙感探測 (Remote Sensing) 又簡稱為遙測，一般係指在無需直接接觸的情況

下，利用儀器偵測目標物反射或輻射出的電磁波能量，量測該目標物的物理性質

的技術。衛星遙測具有以下幾個特點: 

(1) 動態觀測和長期監測 

(2) 大面積同步測量，能自動計算海域空間平均值，適用於數值模型的檢驗與改進 

(3) 彌補船舶與浮標不易抵達海區觀測的不足 

(4) 具有即時與準確性 

海洋衛星遙測於 1957 年第一顆人造地球探測衛星升空後，開啟了從太空探究

海洋的大門。海洋衛星遙測由於可透過太空中之衛星、感應器與電磁波特性，觀

測海洋表面理化特性，具有廣視鷹眼作用，是輔佐船測進行大尺度海洋觀測、生

態動力特性及生地化通量研究的利器。海表溫是海洋遙測中最早被量測的海洋物

理性質。任何物體只要溫度大於絕對零度，就會輻射電磁波，海水溫度越高，輻

射的紅外線與微波的能量越多。衛星遙測海表溫，主要就是應用輻射計接收海水

向太空輻射的熱紅外線或微波，進而推算海面溫度。 

目前海表溫觀測是以美國國家海洋與大氣總署  (The National Oceanic and 
Atmospheric Administration, NOAA)的 NOAA 系列與 Terra/Aqua 人造衛星為主，

分別裝載高解析精密輻射儀 (AVHRR: Advanced very high resolution radiometer; 
MODIS: Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer)，具有狹波、高靈敏度、

高空間解像力 (約 1 公里) 及良好的資料訊號傳遞能力的特質。兩類衛星均為繞

極軌道衛星，繞地球一周所需時間約為 102 分鐘，資料接收最長時間約 16 分鐘，

可同時觀察 2000 公里*6000 公里範圍。除了受雲層遮蔽、大氣組成分衰減吸收等

限制，而必須尋求微波遙測 (低空間解析度 25 公里以上) 觀測外，其所獲得之高

精確度資料，已足夠提供大部分海洋徵候與環境調查上之所需。AVHRR與MODIS
均具有五個以上的頻道來感測地表的輻射大小，利用多頻道演算法所求得海表溫

之精密度可達 0.1℃，與實測海表溫資料相比，兩者平均值之誤差範圍為±0.5℃ 
(Lee et al., 2010)。 
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2012)。在垂直空間剖面上，海水最主要的增溫區域在海洋上層水域，增溫幅度隨

著海水深度增加而遞減。Cohen et al. (2012) 指出，1998 年至 2012 年間，年增溫

速度 2已有趨緩的現象，此一現象在冬季最為明顯，以太平洋的變化最大。至於

此一增溫減緩可能與最近十多年來，太平洋赤道信風加強，引起赤道附近海水湧

升，以及間接促使熱帶太平洋上層海水含量分布改變有關 (England et al., 2014)。 

 

圖 2.3 1957~2012 年間全球大尺度沿岸海洋生態區之水溫距平變化 (updated 
from Belkin et al., 2009) 
 

在空間上，主要的升溫地區為北迴歸線以北至北極圈 (圖 2.1)，特別是在歐

亞大陸及北美洲的海灣地區 (圖 2.3)。其他開放之海域，如：東海，西非外海及

南美洲之東北外海，也呈現升溫現象。不過整個太平洋東西方向熱量變異也有不

對稱性 (Domingues et al., 2008)，特別是西太平洋的暖化程度更甚，例如在長江

口附近之海域，其平均增溫率為每 10 年上升 0.55oC，幾乎為平均升溫速率之兩

倍，而冬季的升溫速率在舟山群島附近與臺灣海峽北部水域更可達到每 10 年

1.5oC 以上 (Belkin and Lee, 2014)。此一升溫現象對臺灣附近海域之影響很大，

最近之模式研究顯示 (Oey et al., 2013)，東海近岸之升溫現象主要是受到海流之

影響，由於東北季風之增強，造成臺灣海峽東西向跨海峽海水輸送變得更強，使

得臺灣海峽內的臺灣暖流水或黑潮支流水，更多的輸送到中國大陸沿海，造成快

速升溫。此對於臺灣的漁業有顯著的影響，特別是在烏魚的捕獲量變動方面，冬

至前後之烏魚捕獲量，已證實在氣候變異 (i.e. PDO) 與暖化效應下，其年別漁獲

量有年代際變動特性 (Lan et al., 2014) 值得特別關注。 

                                                      
2 0.042°C±0.093°C/decade (HadCRUT4)，0.037°C±0.085°C/decade (NCDC MLOST)，0.069°C±0.082°C /decade, 

GISS 
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2.2.2海洋內部的溫度變化 

從海表面至 700 公尺深的上層水體，從 1971 年以來，溫度有明顯上升的趨

勢 (圖 2.1)，特別是在北大西洋和北太平洋的小部份 (Levitus et al., 2009)；然而，

南半球的廣大海域對海洋內部暖化的總貢獻更大。從縱深來說，暖化最快的是北

半球接近海表的水體。全球海表至水深75公尺水層之平均升溫為每10年0.11oC，

上層 700 公尺之平均升溫則只有每 10 年 0.015oC。由於海表升溫之速率遠大於海

洋內部之升溫，因此，海洋上層之層化現象，有日益加強的現象。圖 2.1d 顯示自

1950 年代以來全球平均海表面與 200 公尺水深的溫差從 6.2oC 升到 6.4oC 左右，

上升約 0.25oC (Levitus et al., 2009)。此一溫差主要是發生在 40oS 以北海域，並造

成全球平均上層水體層化現象加強了 34%。 

全球海洋暖化也可能造成冰山融化。此外，研究發現北極海的歐亞海盆已有

次表層的大西洋暖水團入侵現象，而在加拿大海盆中的北極海表水也有暖化現象。

此一證據顯示北極海仍在暖化中，而這些暖化也造成北極海的冰覆蓋率逐年減少。 

自 1970 年代以來，上層海洋之熱含量逐年增加，其上升率估算值介於 74TW

至 137TW 之間 (1TW=1012W)。在 2005 年之前 700 公尺以下海洋觀測數據之涵

蓋範圍十分有限，主要是一些反覆測量之水文斷面和一些時間序列測站。最難確

定的是在中層水深，因為其溫度梯度相當顯著，在受到內波、內潮及渦旋等作用

下，使其變動特性不易掌握。根據有限的觀測資料，深海 2000~3000 公尺水層之

暖化現象並不明顯，暖化最明顯的水層在 4500 公尺左右，該深度是受到南極底

層水 (Antarctic Bottom Water, AABW) 影響最強的深度，其全球平均暖化速率為

每 10 年增溫 0.01oC，影響範圍則可達到太平洋海盆。 

2.2.3海洋及全球熱含量之變化 

利用觀測資料，可建立全球能量收支表。地球的輻射不平衡 (即接收的入射

短波輻射能量超過地球發出的長波輻射)，造成大氣、陸地、海洋暖化，並引起較

高的蒸發及冰層融化，所蓄積的能量大多進入海洋。海洋的反照率低於冰圈，海

冰減少，更多短波輻射為海洋吸收。大氣所吸收能量的改變係利用衛星觀察

82.5oN~70oS 之間的對流層與 82.5oN~82.5oS 之間的平流層熱含量變化來加以計

算而得。此二層之質量比假設為 83:17，而大氣總質量假設為 5.14 x 1018公斤，
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其中水蒸氣佔 12.7 x 1015公斤 (Trenberth and Smith, 2005；Held and Soden, 2006)，

據此估計 1979 年至 2010 年間大氣平均暖化率為 2TW。另一方面，1971 年至

2010 年上層海洋 (0~700 公尺) 之暖化率約為 137TW (Domingues et al., 2008)，

700 公尺至海底水域之暖化率估算為 62TW。不過因資料有限，上述這些估算都

有相當之不確定性。 

地球系統自 1971 年至 2010 年所增加的熱儲量估計為 274ZJ [196~351] 

(1ZJ=1021J)，海洋佔 93% (圖 2.4)。在此期間的全球熱含量線性增加率為 213TW，

相當於平均加熱功率 0.41W m-2，以上層海洋而言 (0~700 公尺) 佔 64%，融冰佔

3%，陸地增溫佔 3%，大氣增溫只佔 1%。若以海洋之暖化來說，其平均加熱功

率為 0.55Wm-2。但 1993 年至 2010 年地球之能量儲量增加為 163ZJ [127~201]，

線性增加率為 275TW，海洋部份為 257TW，平均加熱功率是 0.71Wm-2，顯示地

球熱量蓄積有越來越快的趨勢。 

圖 2.4  地球系統不同部位能量蓄積

隨年代的變化。海洋的暖化佔

了最主要的部份，其中上層水

體 (0~700m，淺藍色) 的熱含

量增加超過 700m 以深之水體 

(深藍色)。冰之融化  (灰色) 

是由格陵蘭及南極洲的冰層

融化以及北極海浮冰融化所

估算。大氣  (紫色 ) 與陸地 

(褐色) 的貢獻很小。虛線代表

總能量估計值的上下限，估計

值的誤差主要來自海洋。(摘

自 IPCC AR5, 2013, Box 3.1, 
Figure 1 ) 

2.2.4海洋鹽度變化與水循環 

海洋在全球水循環中扮演極重要的角色，約 85%之蒸發及 77%之降雨發生
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在海洋 (Schmitt, 2008)。海表鹽度之變化主要受控於水團的交換作用，也就是蒸

發旺盛造成的高鹽區與降雨超過蒸發的低鹽區，後者也包括臨近陸地有大量河水

注入的海域。海洋環流也會影響鹽度的分布，而海水的隱沒作用會將海表的變化

帶到海洋內部。此外，海冰的融化與凝結也會影響鹽度。由於氣候變遷會影響蒸

發與降雨，因此，海洋鹽度會隨著氣候變遷而改變。 

由於海洋蒸發與降雨的觀測不足，使得可靠的長期變化趨勢不易獲得。然而，

海水鹽度的變化可以反映出蒸發與降雨的淨改變，因此可以做為海洋降雨減掉蒸

發 (E-P) 值的指標。此外，鹽度的改變會影響海洋環流及層化作用，進而改變海

洋儲存熱及二氧化碳的過程，並且會影響海平面高度。 

觀測資料顯示海洋表面鹽度的改變在蒸發旺盛的海域有顯著增加，而在降雨

旺盛海域則有下降趨勢 (圖 2.5)。因此，呈現高鹽度海域鹽度更高 (如：副熱帶

海域)，而低鹽度海域鹽度更低 (如：副極區及間熱帶輻合區)。大洋之間的鹽度

差異也變大。全球海洋有 44%以上的海域呈現顯著的鹽度變化。緯度低於 70oN

的海域中，高鹽區與低鹽區的鹽度差異從 1950 年到 2008 年平均增加 0.13。 

 

圖 2.5 (a) 1955~2005 年全球海表鹽度平均值分佈情形 (等鹽線間距為 0.5)；(b) 

1950~2000 年全球海洋蒸發減降雨 (E-P) 平均值分佈；(c) 1950~2008 年

海洋表面鹽度的改變 (2008 年線性趨勢值減去 1950 年線性趨勢值)；(d) 

1975~2005年海洋表面鹽度的改變 (前者扣除後者)，等值線間距為 0.1，

變化不顯著的海域為灰色。(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 3.4) 
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在上層 500 公尺海水中，緯向平均鹽度也和表面鹽度一樣，高鹽區上升、低

鹽區下降。太平洋平均鹽度下降，而大西洋上升。不過就整個海洋來說，從 1950

年到 2008 年平均鹽度的變化估計在-0.056 到 0.062 之間，平均值增加 0.003，但

由於冰河與冰層的融化會造成海水鹽度下降，現今觀察到的鹽度變化尚無法証實

此一改變。 

在暖化的情況下，水循環應當會加速，因為海水的蒸發會增加。依據理論，

每升高 1oC，空氣中的飽和水氣量增加 7%。自 1970 年代以來，在低層大氣和地

表的濕度觀測資料與次一理論大約一致。海洋的總鹽量基本上是恒定的，不會在

短期內改變；因此，海水鹽度的改變，並非來自鹽量的改變，而是來自水量的改

變，也就是蒸發造成水量的減少，或降雨、逕流、融冰造成水量的增加。大氣過

程在此變化中有重要影響，因為大氣環流可將水氣從一處海域移到另一處海域。

由於從大西洋蒸發的水氣比降雨多，故大西洋是鹽度最高的大洋。太平洋則幾乎

是平衡狀態，其中南大洋則是最主要的降雨海域。鹽度的改變也強化海域間鹽度

的差異，例如大西洋上層 500m 的鹽度增加，太平洋和南大洋則降低，顯示蒸發

和降雨都比過去增加。這些鹽度的改變可間接証明水循環的改變。 

2.2.5海氣通量與海洋水團之改變 

海洋表層的溫度與鹽度都有明顯的改變，但海氣之間的通量 (包括：熱、淡

水及動量) 的改變，並不清楚，因為這些通量是雙向的而且不確定性大。以熱通

量為例，全球平均的可感熱通量估計約為 10Wm-2，潛熱通量估計約為 90W m-2，

可是海洋平均熱通量的改變僅有 0.5W m-2，如此小的改變很難直接從觀測中偵

測。淡水通量的觀測也有很大的不確定性，很難從直接觀測偵測出長期變化。此

外，風應力也有增加的趨勢，特別是在南大洋 (圖 2.6)。從船舶的觀測及再分析

數據顯示，北大西洋 45oN 以北，示性波 (significant wave) 波高有增加趨勢，其

冬季浪高增加率為每 10 年 20 公分。 

隨著暖化與水循環改變，海洋水團也有所改變，這些變化與氣候長期變化及

氣候振盪現象等有關。不過現有的觀測資料所涵蓋的時間還是太短，無法完全區

分或釐清造成這些變化的原因。目前可以確定的是，海氣交換通量的改變造成了

表層海水溫鹽改變以及其穿透進入海洋內部的比率，此一過程主要是透過水團的

隱沒作用 (subduction) 與透氣作用 (ventilation) 進行。暖化作用造成等密面的移
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動，也可改變水團的溫鹽特性，例如：南極底層水 (AABW) 是受到威德海的表

層海洋過程影響，從 1980 年代或 1990 年代開始變暖，使得最冷的南極底層水逐

漸減少。 

 

圖 2.6 南大洋最大平均緯向風應力的時序變化。橘色_NCEP Climate Forecast 

System Reanalysis (CFSR)，淺藍_NCEP/NCARReanalysis 1 (NCEP1)，紅

色_NCEP/DOE Reanalysis 2 (NCEP2)，深藍_ECMWF Interim Reanalysis 

ERAI，綠色_NASA Modern Era Reanalysis forResearch and Applications 

(MERRA)，灰色_NOAA-CIRES Twentieth CenturyReanalysis, version 2 

(20CR)，黑色_平均值。(摘自 IPCC AR5,2013, Figure 3.8) 

2.2.6海洋生物地球化學狀態之改變 

海洋的無機碳存量是大氣的五十倍，因此海洋可以儲存大量二氧化碳，且海

洋的碳存量只要有小幅度的改變就可以影響大氣中二氧化碳量。目前海洋是人為

二氧化碳最重要的去處之一，其吸收量大約佔總釋出量的 30% (LeQuéréet al., 

2010)。海洋二氧化碳吸收量的估算是由海氣之間的二氧化碳分壓差值及氣體交

換速率計算所得 (見 2.6 節)，目前估計吸收通量為 1.2~2.5 PgCyr-1 (Wanninkopf et 

al., 2009)。由於不確定性太大，所以無法估算全球海洋吸收二氧化碳之長期變化

趨勢。 

海洋表水中二氧化碳分壓的長期變化，在一些海洋時間序列測站有長期監測，

結果顯示海氣二氧化碳分壓差都在上升，有一些測站的海水分壓的上升速率，超

過大氣的上升速率，表示海洋吸收二氧化碳的速率會下降。這些表水的變化與物

理及生物作用有關。例如，在聖嬰年或反聖嬰年，二氧化碳分壓的變化就有明顯

的不同。 
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海洋吸收的人為二氧化碳，無法直接測量，只能從觀測到的海水的物理與化

學性質來推算 (圖 2.7)。目前所得到的結果顯示，1994 年的吸收量約為 118PgC 

[93~137]，而 2010 的吸收量約為 160PgC[134~186] (Sabine et al., 2004；Waugh et 

al., 2006；Khatiwala et al., 2009, 2013)。由此推算 2000~2010 年間海洋吸收二氧

化碳之速率為 2.3PgCyr-1[1.7~2.9] (Khatiwala et al., 2013)。 

 
 

 

圖 2.7 在 2010 年海洋中人為二氧化碳 (molC m-2) 之分布。不包括邊緣海的海

洋人為二氧化碳總量為 150±26 PgC (Khatiwala et al., 2009)；北極海：

2.7~3.5 PgC；北歐海：1~1.6 PgC；地中海：1.6~2.5 PgC；日本海：0.4

±0.06 PgC。(摘自 Khatiwala et al., 2013)  

海洋由於暖化及層化的加強，溶氧濃度應當會下降，這是因為氧氣的溶解度

隨溫度上升而下降，而層化的加強會使得表水之溶氧不易向下傳遞 (Bopp et al., 

2002)。從 1960 年至 2010 年，在 50oS~50oN 之間的海域，在 300 公尺深的海水

中溶氧濃度以每 10 年 0.63mol kg-1 速率下降，這就是所謂的脫氧作用 

(Deoxygenation)。除了暖化，氮肥自大氣沈降至海洋也會造成額外的有機物生產，
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進而造成氧氣的消耗 (Duce et al., 2008)。由於脫氧作用，未來的海洋溶氧極低區 

(oxygen minimum zone) 會更擴大。根據觀測數據，在熱帶海洋的溶氧濃度下降

率可達每 10 年 2~3mol kg-1 (Stramma et al., 2010)。 

在沿岸海域中也有脫氧作用發生，特別是在北美西岸外海，低氧水團發生在

前所未有的海域 (Chan et al., 2008)，溶氧極低區有擴大的現象。整體來說，沿岸

海洋溶氧濃度下降的情況，比開放海域更嚴重 (Gilbert et al., 2010)，特別是在近

岸海域，由於水體之優養化，低氧水團 (hypoxia) 的發生率急速的上升 (Diaz and 

Rosenburg, 2008)。在臺灣附近，東海夏季的缺氧現象也日益嚴重 (Chen et al., 2007；

Zhu et al., 2011)，主要發生區域在長江口外的陸棚底水。 

海洋由於層化加強使得營養鹽向上輸送的速率下降，造成初級生產力減少。

衛星觀測顯示，從 1998 年到 2006 年，世界主要海洋寡營養鹽海域正在擴張，其

每年增加比率在 0.8%至 4.3%之間。此外並有充分証據顯示大洋的浮游植物生態

隨氣候振盪而改變，因此，未來在氣候變遷的影響下，海洋生態必然會隨之改變。 

2.3海流 

2.3.1 全球海流概況 

海面風長期吹送推動是形成表層洋流的最主要原因。在熱帶、副熱帶地區，

北半球的洋流大致上是圍繞副熱帶高氣壓作順時鐘方向流動，在南半球則是作反

時鐘方向流動。洋流南來北往的運動，對高低緯度間海洋熱能的輸送與交換，及

全球熱量平衡都具有重要的貢獻，同時也調節地球氣候。 

大西洋是世界第二大洋，面積約為 8,200 萬平方公里，平均深度約 3,600 公

尺，最深處波多黎各海溝深達約 8,600 公尺，北大西洋連接北極海，南大西洋則

與南冰洋接連。貿易風造成南北兩個赤道流向西流，而在南北兩赤道流之間，則

有一微弱的赤道反流向東流。在大西洋西部，南赤道流分為兩股，一股向南流，

一股繼續前進，流入加勒比海後，受陸地的影響而向北流，與北赤道流會合而形

成著名的灣流，沿美國東岸進行，直至大沙洲附近與拉布拉多冷流會合，灣流喪

失其暖與急的特性，而成為北大西洋流。 
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南大西洋洋流與北大西洋洋流流場大致相仿。向南流的南赤道流形成巴西洋

流，大致沿著南美海岸流，到烏拉圭外海，又分為兩股，一股繼續南流，一股向

東流，流到東大西洋與由南極向北流的水流會合，再沿非洲西岸北流，形成本吉

格洋流，而與南赤道流相接，完成其環流。 

印度洋大部分在南半球，是世界第三大洋，約佔全球海洋面積 21%，總面積

約 7,491 萬平方公里，平均深度為 3,890 公尺。印度洋受到季風影響而有季節性

周期的變化。阿拉伯海在北半球夏季海流由東北向西南，而在北半球冬季由西南

向東北。印度洋在赤道以南有赤道逆流自西向東流,冬季海流較強。印度洋中的南

赤道洋流向西流至非洲東岸轉為向南的暖流，稱為莫三比克洋流；部分海流分支

延澳洲西岸北流，稱為西澳洋流。 

太平洋則是世界第一大洋，從南極洲向北延伸至白令海峽，以馬來半島、蘇

門答臘島及爪哇島為界，與印度洋相鄰。太平洋海域由亞洲、美洲及大洋洲等大

陸所包圍，與各大陸交界處有白令海、黃海、東海及南海等多個邊緣海。太平洋

總表面積約為 18,100 萬平方公里 (Stewart, 2008)，其佔地球總表面積 30%，佔水

域總表面積 45%左右。太平洋最深處位於接近美屬關島的馬里亞納海溝，深可達

水下 11,000 公尺，這也是全球海洋環境中最深的海域。臺灣位於北太平洋區域，

文字框 2.2 針對北赤道洋流、北赤道反流、南赤道洋流、赤道潛流等赤道太平洋

表層洋流做較詳細的介紹 (圖 2.8)。 

 

圖 2.8 赤道太平洋海域流況示意圖 (資料來源：Lukas, 2001) 
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文字框 2.2 赤道太平洋區域的洋流 

赤道太平洋海域流況示意如圖 2.8。以下針對赤道太平洋海域流況做概要介紹： 

(1) 北赤道洋流 (North Equatorial Current，簡稱 NEC)  

NEC 為受到東北信風所推動而產生的風生流，其生成於赤道太平洋東部 10°N
～25°N 之間海域。如圖 2.8 所示，NEC 自中美洲瓜地馬拉、墨西哥的西側外海開

始往西，成為一股由東向西流的赤道太平洋海流，是太平洋海域主要洋流之一。

NEC 橫貫整個太平洋海域，向西輸送的海水在經過夏威夷、馬里亞納群島 
(Mariana Islands) 後，直至赤道太平洋西部的呂宋島以東海域，在此 NEC 有分叉

之情況發生，該股洋流一分為二，向南的是民答那峨海流 (Mindanao Current)，向

北的則是黑潮。NEC 流況變化從多年船測的實測資料中可以看到季節性變化，夏

季 (7 月) 的洋流傳輸量達到最大，約為 67Sv，冬季 (1 月) NEC 傳輸量則較弱為

58Sv (Qiu and Joyce,1992)。但運用資料同化的數值模式結果則有不同的發現，數

值模式結果中的 NEC 傳輸量是在春季最為強勁，洋流傳輸量可以達到 58Sv 以

上，到了秋季則相對較弱，洋流傳輸量約莫 47Sv (Wang et al., 2002)。 

NEC 對於太平洋海域的海洋生物及漁撈業而言，是十分重要。如受到國際自然

保護組織 (International Union for Conservation of Nature and Natural Resources, 
IUCN) 瀕危物種紅色名錄評定為瀕危 (Endangered)、易危 (Vulnerable) 且高度關

注的赤蠵龜 (Caretta caretta) 及欖蠵龜 (Lepidochelys olivacea) 會藉由 NEC 在北

太平洋海域遷徙 (Polovina et al.,2004)。NEC 受到氣候變化之影響不僅只造成特

定海洋生物分布改變，更因為 NEC 為海域的關鍵性洋流之一，足以影響大規模

的氣候訊號，使區域性的氣候具有專屬的型態 (Schwing and Mendelssohn,1997)。
氣候及環境異常會影響掠食者及魚類的洄游路線和捕食狀況，亦會影響生產者或

浮游生物的數量變化 (Miller and Schneider, 2000)，使得整體區域性生態系統產生

連鎖性變化。 

(2) 北赤道反流 (North Equatorial Countercurrent，NECC)  

圖 2.8 可以看到在赤道太平洋西部 5°N~10°N 海域，有一股由西向東流的海流，

此反流存在於 NEC 與 NECC 之間。NECC 年平均流速最大可達 30cms-1以上，但

因為流速變化頗大，在不同海域會有不一樣的流速變化，隨著時間也會產生差異 
(Johnson et al.,2002)。NECC 於赤道太平洋西部海域時，洋流流速在 12 月份達到

最快，之後逐漸減弱，至 3～4 月時流速會減至約 20cms-1或甚至更小。而在赤道

太平洋中部海域則是以 8 月份之流速最強，之後隨著時間逐漸減弱，至次年夏季

開始再次流速增強。傳遞至赤道太平洋東部海域的 NECC 末端時，其洋流流速雖

然普遍呈現微弱態勢，但持續至赤道太平洋東邊界海域皆能看得到其洋流存在、

不間斷。不過在冬季時 (12~2 月)，赤道太平洋東部海域的 NECC 則是減弱至幾

乎消失殆盡，到春季 3 月之後才開始逐漸增強恢復 (Johnson et al., 2002)。海洋環

境方面的研究結果發現，NECC 含有豐富營養鹽，為赤道太平洋帶來豐富營養鹽

和高生產力的表層水。而如此富含營養鹽之水體適合有孔蟲的生產、繁殖，所以

NECC 的傳輸對於赤道太平洋西部海域有孔蟲數量多寡具有很大影響力

(Yamasaki et al., 2008)。也因為這樣的高營養鹽特性吸引著中小型魚類在此覓食， 
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2.3.2 黑潮 

2.3.2.1 黑潮流況概述 

黑潮是緊鄰臺灣的重要洋流，其與臺灣的氣候、環境、漁業及人類生活等，

有著密不可分的關係。源於西太平洋的 NEC，如圖 2.9 所示當 NEC 由東向西流，

碰到菲律賓群島後分為兩股支流，向北的黑潮流經菲律賓東岸、呂宋海峽與臺灣

東部海岸 (Nitani, 1972)，通過臺灣東北方與琉球島弧南方間有一東西走向，寬

150 公里及深度小於 1,000 公里的東臺灣通道 (East Taiwan Channel) 後進入東海，

之後便沿著 200 公尺等深線向北流到日本九州島南方，並在此處分為兩支，主支

文字框 2.2 赤道太平洋區域的洋流 (續) 

之後，鯨豚及具有很高經濟價值的黃鰭鮪魚等高級掠食者 (apex predators) 又聚

集於此捕食中、小型魚類，故 NECC 對於海洋生態及海洋環境食物網鏈系統而言

也是十分重要。 

(3) 南赤道洋流 (South Equatorial Current, SEC)  

SEC 在北半球的夏季、秋季時最強，此時溫躍層在 3°N~10°N 最明顯；在春季

時最弱，此時南北的熱壓力梯度最小，東南信風也跟著減弱 (Philander, 1987)。近

期有某些學者把 SEC 分成北邊部分 (SECn)、南邊部分 (SECs) 來討論，由實測

資料觀察出，SECn 和 SECs 均在中太平洋最強，西太平洋次之，東太平洋最弱。

季節變化方面，SECn 和 NECC 相似。SECn 於東太平洋在 8~10 月最強，中、西

太平洋在 12 月最強；SECs 則有些不同，於東太平洋在 12 月最強，西太平洋在

2~4 月最強。年際變化方面，聖嬰年發生時，SECn 和 SECs 都會減弱，反聖嬰年

時則會增強 (Johnson et al., 2002)。 

(4) 赤道潛流 (EUC)  

研究顯示 EUC 自西向東，流速越來越快，至 140°W 達到最大值，約 90cm s-1

至 105cms-1，自此以東開始減慢 (Yu and McPhaden, 1999)，且越往東流，EUC 的

深度位置越來越淺 (Johnson et al., 2002)。以季節變化來看，一年四季中，4~6 月

速度最快，1~3 月次之。年際變化方面，早期學者發現 EUC 在聖嬰年會減弱，且

深度位置有淺化的跡象，甚至在 1982~1983 年的強聖嬰年，EUC 向東流至 159°W
即消失不見，這被認為和西太平洋的西風爆發有關 (Firing et al., 1983)。 

近期研究顯示EUC流至赤道 97°W附近的加拉帕哥群島 (Galapagos Islands) 西
岸時，有湧升的現象，此湧升流成為當地冷水團的主要來源  (Eden and 
Timmermann, 2004)。但 Wyrki (1966) 指出，EUC 在加拉帕哥群島附近，有一半

海水湧升，另一半的海水則是往南匯入了 SEC。 



第二章 海洋系統與變遷 

 

．188．  
 

經圖克拉海峽向東進入太平洋；另一分支則有季節性的變化。冬季時，在濟洲島

的南方再分為兩支，主支經由對馬海峽進入日本海，稱為對馬暖流  (Lie et 

al.,1998)，另一分支向西北方流入黃海海域，稱為黃海暖流；夏季時，此黑潮分

支流僅在濟洲島南方向北流入韓國海峽 (Isobe, 1999)。 

  

圖 2.9 黑潮海流示意圖：黃色箭頭為海流，底色為地形高度和深度。(單位：公

尺)  

2.3.2.2 黑潮特性與重要性 

黑潮具有高溫、高鹽、低營養鹽及高傳輸量等特性 (相對於其周遭海域而言)。

夏季時黑潮的表層水溫達 30oC，到了冬季水溫也不低於 20oC。由於黑潮攜帶大

量的熱能、水量及鹽類由南向北傳輸，因而對全球氣候以及生地化循環有著相當

深遠的影響。黑潮流幅寬約 150 公里，影響深度可達 1,000 公尺左右，表面流速

每秒約 1 公尺。 

臺灣東海岸面向太平洋，加上有黑潮流經過，故洄游魚類資源極為豐沛，不

但可替國家賺取大量外匯，也繁榮了漁村經濟、改善了漁民的生計。例如高經濟
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價值的日本鰻魚，在每年夏季新月之前，於西馬裏亞納海溝及南方的駿河海山 

(Suruga Seamount) 附近 (14°N, 142°E) 產卵，孵化後成為鰻苗，因無游泳能力需

要藉由隨著北赤道洋流一路往西漂向菲律賓東岸外海後，進入往北流動的黑潮 

(Kimura et al., 1994)，一路往北經過呂宋海峽，約四至五個月後漂流到臺灣附近

的陸棚，並隨著沿岸河水進入河口域 (Tzeng, 2003)，此時漁民便可捕獲到大量的

鰻苗，未進入河口域的鰻苗會再繼續往北經過東海陸棚到日本東岸，於成長至可

繁殖時期 (成魚的階段)，會再返回到赤道太平洋的駿河海山產卵 (如圖 2.10)。 

 

圖 2.10 鰻魚產卵位置及海流示意圖 (摘自 Kimura et al., 2001)  
 

Tang et al. (1999) 利用流速觀測資料發現，當黑潮流經臺灣東北時，因遇到

東西走向的東海陸棚，迫使黑潮原本向北流而改為向東北沿著 200 等深線流，而

部分支流入侵至東海陸棚，又因受地形抬升的效應，會將較冷的黑潮次表層水帶

至表層，也造成在棉花峽谷與北棉花峽谷間有一湧升流，Chen (1996) 也發現此

現象會將豐富的營養鹽帶到東海，進而影響到東海地區生地化；臺灣東北的湧升

流是終年存在的 (Liu et al., 1992)，因湧升流會將下層富含營養鹽的海水帶至陽

光充足的表層，此時葉綠素也會有明顯的上升，帶動當地基礎生產力的增加也帶

來豐富的漁場，但 Wu et al. (2008) 指出黑潮東西向的擺動會影響表層湧升流出

現，當黑潮向東擺動時，湧升現象會變得明顯，但黑潮向西擺動時，就沒有湧升

現象，但是此現象只有發生在表層至水下約 150 公尺處，亦即黑潮的擺動情形，

只在 150 公尺以上較明顯 (Wu et al., 2008)。 
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2.3.2.3 黑潮之時空變異 

在黑潮由 ETC 進入東海的傳輸量之研究上，Johns et al. (2001) 根據 WOCE

計劃 PCM-1 資料，利用三種不同的方法估算從 1994 年 9 月到 1996 年 5 月，20

個月期間黑潮在 ETC 之通量，其結果顯示，由三種不同的方法估算出之黑潮平

均通量的範圍為 20.7Sv 到 22.1Sv，整個的平均通量為 21.5±2.5Sv。Zhang et al. 

(2001) 亦利用 PCM-1 資料，指出此處黑潮之通量呈現出 100 天、40 天及 18 天

的振盪週期，其中 100天之振盪週期是由於北太平洋中尺度渦漩向西運動到臺灣

東部後併入黑潮所造成的。Leeet al., (2001) 將此 100 天週期去除後，指出黑潮通

量季節性之最大值發生在夏季 (24Sv)，最小值發生於秋季 (20Sv)。 

Gilson and Roemmich (2002) 由 1993~2001 年的 XBT/XCTD 資料，估算出臺

灣南方以及臺灣東南方 (臺灣南端向東延伸至 123.05°E) 的黑潮平均傳輸量分別

為 22±1.5Sv 與 20.7Sv，並指出黑潮的傳輸量有年週期及年際變化；在黑潮傳輸

量之年週期方面，傳輸量之最大值發生在 7 月 (夏季)，最小值則發生在 4 月 (春

季)，年間的變化量為 8.4±6Sv。 

在臺灣東北部黑潮的主軸有季節性的擺動 (e.g. Wu et al., 2008；Ichikawa et 

al., 2008；Tseng et al., 2012)，在夏季時，黑潮的主軸較容易向東，偏離臺灣東岸，

在冬季時，黑潮的主軸較往臺灣東岸靠近，平均而言，會有支流入侵東海陸棚。

在觀測上也可明顯發現此現象，如 Ichikawa et al. (2008) 利用雷達觀測資料，觀

測臺灣東北的黑潮流場變化，發現當黑潮流速變快時，黑潮主軸容易向離岸方向

擺動，且多發生於夏季；反之，較慢時，會較容易往東海陸棚方向擺動，多發生

於冬季，又利用衛星觀測資料看海平面高度場，發現西太平洋向西傳的中尺度渦

漩也會影響到黑潮，當氣旋式渦漩接觸到黑潮時，會使黑潮流速減慢，且會往靠

岸方向擺動；當遇到反氣旋式渦漩時，黑潮流速會增強，且會往離岸方向擺動 

(Ichikawa et al., 2008)。在過去的研究也指出黑潮有明顯的年際變化，下節將有清

楚的介紹。 

2.3.3 北太平洋流場年代變異 

2.3.3.1 低緯度北太平洋流場年代變異 

許多研究發現在聖嬰年期間，增強的信風使NEC的分支點北移 (圖 2.11) (e.g. 
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Qiu and Lukas, 1996；Qiu and Chen, 2011)，分支點的位移會影響迴游性魚類的遷

移以及下游黑潮的強度及路徑變化。例如鰻魚產卵處主要位於菲律賓島東方約一

千公里遠的 NEC 流域北側，剛孵化的鰻苗缺乏自主游泳能力而依賴洋流系統漂

流至河口等淡水流域生長 (Tsukamoto, 1992, 2006)，當分支點北移時，有較多的

鰻苗往南流入民答那峨洋流，可能為聖嬰年東亞邊緣海的鰻苗捕獲量減少的原因

之一 (Kim et al., 2007) (圖 2.12)。此外 NEC 的位移也會經由與另一條位於其北

側的東向海流-副熱帶反流 (Subtropical Countercurrent, STCC) 之間的交互作用

產生緩慢西移的渦漩 (e.g. Qiu and Chen, 2010)，當這些渦漩西移至臺灣東南方海

域時會影響黑潮的軸心位置及傳輸量 (e.g. Zhang et al., 2001；Hsin et al., 2013)。

聖嬰現象 (El Niño Southern Oscillation, ENSO) 對於臺灣東側黑潮的影響具有區

域性差異，Hwang and Kao (2002) 的研究指出聖嬰時期臺灣東北黑潮傳輸量增加，

臺灣東南黑潮傳輸量減弱，且兩區域的黑潮對於 ENSO 的反應時間也不一樣。 

臺灣東南方海域往東延伸至夏威夷島西側，這個狹長海域是已知海洋渦漩相

當活躍的區域。此區域內存在兩條海流-STCC 與夏威夷反流 (Hawaiian Lee 

Countercurrent，HLCC)。STCC主要流域為 4°N並從 130°E往東延伸至西經 160°W，

HLCC 則約位於 20°N 與 150°E 至夏威夷島西側之間。其中 HLCC 是信風受夏威

夷島地形阻擋而在下風處因風應力旋度差異而形成，其範圍可從夏威夷島下風處

往西延伸數千公里，其東流特性將部份西北太平洋海域的溫暖海水向東傳輸 (圖

2.13) (Xie et al., 2001)。STCC 最初是藉由春季風應力資料推估 Sverdrup 傳輸量

後，認為應存在於西北太平洋 20°N~25°N 的海域，並在後續的研究中被證實出

來 (e.g. Uda and Hasunuma, 1969)。 

 

圖 2.11 NEC 分支點緯度位置與 SOI的時間序列 (Qiu and Lukas, 1996)。實線為

NEC 分支點緯度位置，虛線為 SOI，顯示聖嬰年時 NEC 分支點偏北、

反之偏南。 
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圖 2.12 聖嬰年與非聖嬰年的鰻苗漂浮路徑模擬結果 (Kim et al., 2007)。顏色表

示模式中顆粒釋放後經過的天數，左半兩張圖為顆粒釋放根據鹽度鋒面

的位移而改變 (分別釋放在 16.5oN 與 12.4oN)，下表統計結果可觀察到

聖嬰年顆粒流入黑潮的數量比非聖嬰年時期減少許多。右半兩圖為固定

釋放點 (15oN) 的模擬結果。 

 

圖 2.13 1992~1998 年表層平均流場分佈 (Xie et al., 2001)。等值線為平均海溫。 
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STCC 與 HLCC 的年際變化部分在早期研究中認為與 ENSO 有一定程度的

關聯性。然而近幾年的研究亦發現北太平洋月別表水溫距平的經驗正交函數 

(Empirical Orthogonal Function, EOF) 第一模態 (其具有年代際震盪的特性因而

被統稱為 Pacific Decadal Oscillation, PDO) 也與兩者的變動有關，例如在 PDO 正

相位時期，STCC-HLCC 與 NEC 之間的垂直斜壓不穩定性增加，使得更多的渦

漩生成在 STCC-HLCC 區域 (圖 2.14) (e.g. Qiu and Chen, 2013)，這些數量增多的

緩慢西移渦漩抵達臺灣東側海域時與黑潮產生交互作用 (Qiu and Chen, 2010)。

黑潮對不同類型的渦漩會有不同的反應，當氣旋式冷渦撞入黑潮時，會使黑潮的

流軸往大洋方向擺動，反之當反氣旋式暖渦撞入黑潮時會使之較往陸地邊緣擺動 

(e.g. Zhanget al., 2001；Hsin et al., 2013)。其中當黑潮往大洋方向擺動時，有較多

的海水轉向東沿著琉球群島弧東側北流，因而使得通過東臺灣通道的黑潮水量減

少。 

 

圖 2.14 PDO指標與 STCC區域渦漩活應程度的時序變化 (Qiu and Chen, 2013)。

灰色區域表示 EKE，黑色實線為 PDO 指標。顯示當 PDO 指數為正時，

STCC 區域的渦漩較為活躍。 
 

黑潮在臺灣附近的路徑變化深深影響著週遭流場 (見 2.3.2 節)。在臺灣南方

海域有明顯的黑潮季節性入侵南海的現象，每當入侵事件發生時，常在臺灣西南

方形成套流轉向流回東臺灣海域，對於南臺灣海域的流場扮演著重要的流場擾動

角色 (e.g. Wu and Hsin, 2012)。在年際變化上 PDO 正相關於於黑潮入侵南海的

頻率，在 PDO 為正相位時菲律賓島西側海域的海平面高度 (Sea level hight) 較

低，黑潮容易經由呂宋海峽入侵至北南海，反之較不容易入侵 (圖 2.15) (e.g. Wu, 

2013)。黑潮入侵將溫暖高鹽的黑潮水帶入南海及臺灣海峽，在臺灣西南海域形

成的套流現象已知會演進成渦漩而脫離，並緩慢沿著南海地形往西南方向移動。

部分來自太平洋的渦漩有時也會經由呂宋海峽傳遞至南海 (e.g. Sheuet al., 2010)。 
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圖 2.15 PDO 指標與呂宋海峽黑潮入侵指標 (Kuroshio intrusion index, KI 指標) 

的時序變化  (Wu, 2013)。KI 指標表示呂宋島西邊海域的平均海高 

(115oE~120oE；15oN~20oN)，當期數值較低時黑潮容易入侵至北南海、

反之不容易入侵。 

2.3.3.2 中緯度北太平洋流場年代變異 

東臺灣通道位於臺灣東北外海，是黑潮從低緯度輸送物質能量進入東海的主

要路徑。當黑潮受渦漩的影響而往陸棚方向擺動時，湧升流會因為被黑潮覆蓋而

不易從表層溫鹽變化觀察到，因此當渦漩的活躍隨著年際變化而有所不同時，臺

灣東部海域的黑潮強度、位置及東北湧升區也會受到影響 (e.g. Hsin et al., 2013)，

此外熱通量梯度以及風應力變化在往昔研究中也被提出用來解釋臺灣東邊的湧

升與黑潮擺動 (e.g. Chao, 1990；Oey et al., 2010)。 

東海黑潮在年際變化上已知正相關於 PDO，在 PDO 正 (負) 相位時期黑潮

兩側海面高度增加 (減少)，因地轉平衡而使黑潮增強 (減弱) (e.g. Gordon and 

Giulivi, 2004；Andres et al., 2009)。東海黑潮的強度及位移變化調節了黑潮水往

陸棚方向入侵的通量，對於營養鹽的能量的交換有重要的影響 (e.g. Wong et al., 

2004；Isobe, 2008)。黑潮從東海流經圖克拉海峽進入日本南方海域時，在此處的

流軸變化也跟 PDO 有密切關聯：在 PDO 正相位時黑潮在圖克拉海峽的位置較為

往南、反之往北 (Andres et al., 2009)。PDO 同時也影響此區域黑潮的強度，在正

相位時黑潮強度增加，反之減少，黑潮的強度減弱會使更多海水分支進入對馬海

流 (Tsushima Current)，經由對馬海峽流入日本海 (Gordon and Giulivi, 2004)。 
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黑潮在通過圖克拉海峽後進入日本南方並往東流與親潮匯集流入黑潮蜿蜒

區 (Kuroshio extension region)。此區為北太平洋渦漩最活躍的區域，黑潮脫離日

本本島往東流入太平洋時會伴隨著蜿蜒位移以及渦漩的產生 (Tseng et al. 2012)，

且來自東太平洋因斜壓不穩定產生的的渦漩西移也會併入黑潮蜿蜒區而對此區

的海溫、流場、氣候產生顯著的影響 (圖 2.16) (e.g. Seager et al., 2001；Kwon et 

al., 2010；Qiu and Chen, 2011)。PDO 相位轉換對於海表面溫度最主要的影響區域

位於北太平洋中緯度西風帶的海域，異常的海溫變化藉由渦漩傳遞至日本東岸約

需 3~5 年的時間 (e.g. Seager et al., 2001)，並在強烈的冬季季風擾動下將這些異

常的海溫訊號藉由上層海洋混合作用而釋放至表層與大氣中 (e.g. Kwon et al., 

2010)。西移的渦漩貢獻在黑潮蜿蜒區南北兩側海面高度差會影響此區黑潮的強

度，PDO 在 1992 年轉為正相位時產生了偏低的海面高度異常從東太平洋延伸至

黑潮蜿蜒區南側，北側則為偏高的海面高度異常，黑潮蜿蜒區的南北海面高度差

因而減少使得地轉效應貢獻在黑潮強度的程度減少。反之當 PDO 在 1997 年轉變

為負向位時，黑潮蜿蜒區南側出現偏高的海面高度異常，伴隨北側偏低的海面高

度異常，使此區黑潮的強度增加 (Qiu 2003)。 

 

圖 2.16 PDO正相位 (1982~1990年)－負相位 (1967~1975年) 的混合層平均流

場分佈 (Seager et al., 2001)。顯示 PDO 正相位時期黑潮蜿蜒區的海流

東向分量增加。 
 

近年研究的進展發現北太平洋環流振盪  (North Pacific Gyre Oscillation, 

NPGO) 是另一個會影響此區黑潮強度的氣候指標，NPGO 為東北太平洋 
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(180oW~110oW，25oW~62oN) 海面高度異常值經由經驗正交函數 (EOF) 分析後

的第二個模態。NPGO 已知相較於 PDO、其對於東北太平洋的鹽度、營養鹽與葉

綠素濃度的變化有更良好的相關性，這個近幾年逐漸被關注的氣候指標對於PDO

與營養鹽之間的低相關性提供了新的解釋 (e.g. Lorenzo et al., 2008)。在年際變化

上，當 NPGO 正相位時，北太平洋洋流會增強，其東流至美國西岸後形成的北向

分支-阿拉斯加海岸流 (Alaskan Coastal Current) 與南向分支-加州海流也跟著增

強，同時風應力的變化有利於形成加州海流區域與阿拉斯加環流區域的湧升條件

及副熱帶環流與阿拉斯加海岸流區域的沉降條件，這種 NPGO 關聯的垂直通量

影響了區域海域的葉綠素濃度變化 (Lorenzo et al., 2008)。此外 NPGO 在中緯度

東太平洋造成的海溫異常訊號也會在延遲 2~3 年後，經由緩慢西移的渦漩傳遞至

日本以東的黑潮蜿蜒區 (Ceballos et al., 2009)。 

2.4 水溫暖化 

海溫是海洋中最容易量測的參數，如前所述 (見 2.2 節)，除了實測資料外，

也可運用長期海洋衛星紅外線 (i.e. AVHRR) 或微波資料以掌握其變遷趨勢。

IPCC AR5 (2013) 指出早至 1870 年代開始就有大洋海溫的船測調查，但自 1950

年代起才開始有較完整個大洋尺度船測海溫資料建立，而較深層的海溫 (至 700

公尺) 資料則是從 1990年代後才開始普遍測量，且以北半球較為完整 (圖 2.17)。

在氣候變遷的背景下，海洋升溫的現象可能進一步反饋回大氣，以致加速或是減

緩全球的氣候變遷效應，海溫變異亦對海洋生態與生物資源造成巨大的衝擊 

(Environment Agency, 2008；Cheung et al., 2009；Barange et al., 2010)。另一方面，

海水溫度增加所引起的熱膨脹效應也促使海平面上升，可能對全球各地海岸居民

造成危害。 

臺灣附近海流與水團分布有顯著的時空變異 (見 2.3 節)，周遭海洋表面溫度 

(SST) 的長期變遷除了受到東海快速增溫的影響外，也在大尺度環流變異的背景

下有相較於全球更強烈的變動 (Belkin,2009；Oey et al., 2013；Baumann and 

Doherty, 2013) 及季節特性 (Belkin and Lee, 2014)。以下本節依序說明全球與臺

灣附近海域水溫的季節變動，以及在全球海洋增溫趨勢及大尺度氣變異等背景下

臺灣周遭海域水溫的年際變化、長期趨勢及其季節特性。 
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2.4.1 臺灣周邊水域海表溫變動 

2.2.2 節藉由許多研究結果已說明與證實過去五十年內海洋的升溫現象十分

顯著 (Levitus et al., 2009)，雖然由於測量的儀器與校正方法及研究的時空間尺度

的不同，對於全球長期海溫變化在諸多研究中有些微誤差。在全球表水溫暖化的

現象裡，因為沿岸海域提供約 80%全球漁業生產量 (Sherman et al., 2011)，也提

供海洋生態系統研究重要的資訊，故沿岸區域也特別受到人們關注。Belkin (2009)

根據 Sherman et al., (2005) 所定義大洋生態系統區域 (Large marine ecosystems, 

LMEs) 計算出 1982 年至 2006 年間全球 LMEs 的暖化趨勢，結果指出增溫最顯

著的區域位在波羅的海 (Baltic Sea, 1.35oC)，其次為北海 (North Sea, 1.31oC)，而

鄰近臺灣海域之東海 (East China Sea) 海域約增溫幅度 1.22oC，位居第三。Belkin 

(2015) 進一步將資料更新至 2012 年且追朔至 1957 年，並將 LMEs 的變化趨勢

重新分為 5 個等級 (圖 2.3)。此最新研究指出全球除了北洲東岸和北極圈有兩個

大洋生態系統呈現降溫，其餘區域皆有增溫的趨勢。總而言之，全球海溫暖化的

趨勢隨時間尺度不同而有明顯的差異，除了存在上述年際間增溫趨勢的變化外，

尚存在有更長時間尺度間溫度變異趨勢與轉變，此一部分尚難以用簡單的線性趨

勢來模擬與推估。有鑑於臺灣北部的東海也被列為最大增溫等級 (super-fast 

warming) 海域，臺灣周遭海域如南海及臺灣海峽也屬於第二等級 (fast warming)

的快速增溫的區域，意即臺灣周遭海域環境與生態資源可能面臨特別大的衝擊。 

2.4.1.1 季節變動 

圖 2.18為利用 NOAA/AVHRR-海洋表面溫度 (SST) 資料計算 2009~2014年

平均臺灣周遭海域季節性平均 SST 分布。觀測資料顯示臺灣東側-黑潮流域以及

西南側海域 SST 較高，臺灣西側與西北側海域 SST 較低。在季風變動下四季 SST

變異則以臺灣海峽最為顯著，其春至冬季之平均 (2009~2014 年) SST 依序約為

24oC、29oC、26oC 及 19oC。整體而言，臺灣周遭海域海溫主要的年內變動可能

來自於隨季節轉換伴隨的海洋與大氣間熱通量變化，以及亞洲季風的轉換所造成

的現象 (Jan et al., 2002；Jan et al., 2006)。以下將介紹隨著季節推移，臺灣周邊

海域 (臺灣海峽、東海、南海與東部海域) 水溫的季節變化情形，及冷暖水交會

形成鋒面等特性。 
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圖 2.18 2009~2014 年臺灣周遭海域季節平均海表溫度分布 (資料來源：國立臺

灣海洋大學衛星遙測研究室) 
 

a. 臺灣海峽 

臺灣海峽 SST 的空間變化大致上是由南往北遞減，且東側高於西側，季節

的變化上以夏季海溫最高，海峽東南水域約 29oC~30oC，此外夏季海溫的水平分

布較為均勻 (>27oC)，最主要的溫度梯度發生在由夏季季風所引起的海水湧升區

域 (大陸沿岸及澎湖˴臺灣灘附近)。冬季寒冷的大陸沿岸水南下佔據海峽西北側 

(<16oC)，與北上較溫暖的黑潮支流 (>19oC) 約在雲彰隆起附近形成一道鋒面。

冬季寒冷的大陸沿岸海流入侵臺灣海峽的幅度主要受到東北季風的影響，其年際

變化可能因氣候變異等影響而十分顯著，並間接造成海洋生態資源的巨大衝擊，

例如 2008年 2月間大陸沿岸水 (China coastal current, CCC) 入侵澎湖周邊海域，
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使其冬季平均水溫 21oC~22oC 降至 15oC 左右，造成沿岸漁業與養殖產業經濟重

大損失 (Chang et al., 2013)。 

b. 臺灣東部與北部海域 

臺灣東部海域是俗稱黑潮海流流經之水域。黑潮帶來高溫高鹽的海水，透過

海氣交互作用，黑潮引起的濕暖空氣對臺灣氣候、文化特色與經濟產業有重要的

作用與影響。黑潮在季風變動及區域地形變化等影響下產生入侵臺灣東北部陸棚

同時伴隨湧升的特徵 (Tang. et al., 2000)。臺灣東部黑潮之時空間變動已於 2.3.2.3

節中闡述，其黑潮主軸之離、近岸現象也表現在 SST 分布上。例如，冬季黑潮主

軸 (>23oC) 會近岸移動，並與大陸沿岸水 (<17oC) 交會於臺灣東北部陸棚海域，

形成顯著海表溫度鋒面 (Chang et al., 2006)。夏季黑潮主軸離岸，但因 SST 較高

且在空間上較為均勻 (>27oC)，因此單純由衛星 SST 資料難以判斷黑潮鋒面的位

置。 

c. 呂宋海峽與北南海海域 

臺灣南側與菲律賓呂宋島間為呂宋海峽，黑潮在此海域形成流套，從冬季的

表水溫分布圖可以看到存在顯著的溫度梯度，由東側黑潮流套區域向西遞減，然

而此梯度在夏季並不顯著。黑潮存在入侵南海的現象，其入侵所帶來的熱通量在

冬季南海海盆的熱容量 (溫度) 平衡扮演重要的角色 (Qu et al., 2004)，因而大尺

度氣候變異所伴隨的季風異常值可能受黑潮入侵南海伴隨的熱通量變化，並進一

步將太平洋大尺度海溫變異的訊息傳入南海海盆 (Yamagata and Behera, 2001；

Qu et al., 2004)。 

2.4.1.2 年代際間變異 

臺灣周遭海域海溫的年際變動亦似有隨全球海水暖化趨勢而增溫的現象。圖

2.19 係 1957~2011 年間 HadISST1 資料庫之臺灣周遭海域  (18oN~30oN, 

114oE~128oE) SST 時空間變異量 (oC) (Belkin and Lee, 2014)。以季節變動而言，

冬季增溫現象較為顯著 (0.5oC~4oC)，夏季的變異較為緩和 (0.5oC~1.5oC)。就空

間變異而言，臺灣海峽的增溫特別快速，其次為東海與大陸東岸沿岸海域，南海

與呂宋海峽黑潮流域的增溫相對不顯著。進一步觀察臺灣海峽之變動趨勢 (圖

2.20)，50 年間海域年平均增溫變動十分明顯，約增溫 1.6oC，在時間上大約可區

分為三個區間，1957~ 1980 年間呈現降溫現象，約-0.41oC/decade，1980~1998 年



臺灣氣候變遷科學報告 2017 

 

 ．201． 
 

間有顯著的增溫 (約 1.3oC/decade)，而近 10年來則有略為降溫 (約-0.67oC/decade) 

的現象，此與全球海域平均 SST 變動趨勢在近 10 年略為減緩的現象 (Cohen et 

al., 2012) 頗為一致。至於季節上臺灣海峽夏季的增溫幅度相較於冬季不顯著，

約 0.5oC~1.5oC，但在海峽南半部增溫幅度較大，而冬季增溫達 3.0oC~4.0oC，且

以海峽北部增溫較快。 

 

圖 2.19 1957~2011 年間臺灣周遭海域 (18oN~30oN, 114oE~128oE) 月別 SST 變

異量 (updated from Belkin and Lee, 2014) 
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圖 2.20 臺灣海峽長期年平均 HadISST1 SST 變動趨勢 (Belkin and Lee, 2014) 
 

除了 HadISST 資料庫外，海洋大學遙測實驗室提供之高解析度 NOAA- 

AVHRR 資料亦顯示臺灣海峽 36 年 (1980~2015 年) 來平均冬季 (12 月至次年 2

月) 海表溫度的變化 (圖 2.21)，可以看到 20oC 等溫線在 1980~1986 年間主要分

布在澎湖以南，於 1997~2006 年及 1997~2015 年已大幅越過澎湖以北 80 公里以

上。最新研究指出臺灣海峽表水溫增溫的現象可能是由大氣平均風場變異而增加

黑潮暖水往北的傳輸量 (Oey et al., 2013)，此趨勢將造成冬季由黑潮及大陸沿岸

流交會所形成的鋒面發生向西北推移的現象，因此從高解析度衛星水溫的長期資

料也可以看到增溫最顯著的位置與冬季海溫鋒面分布位置相吻合 (Kuo and Lee, 

2013)。 

2.5 海平面 

2.5.1海平面之定義及變化機制 

海平面 (Sea Level) 或平均海平面 (Mean Sea Level, MSL) 係指某一處海洋

表面高度之長期平均值，即針對包含各種頻率訊號 (如：波浪或潮汐) 的海洋表

面高度進行時間上的平均以去除短週期之變化。更進一步，將各位置的平均海平

面進行空間上的平均則可得全球平均海平面 (Global Mean Sea Level, GMSL)。 
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圖 2.21 臺灣年代際冬季表水溫變動趨勢 (NOAA AVHRR 衛星影像資料)，A~D

分別為 1980~1986 年、1987~1996 年、1997~2006 年及 2006~2015 年表

水溫平均影像圖。其中粗黑線表示 20oC 等溫線之位置。(資料來源：國

立臺灣海洋大學衛星遙測研究室)  
 

海平面的變化涵蓋廣泛的時間和空間尺度，為研究氣候變遷的重要參考指標 

(Milne et al., 2009；Church et al., 2010)。區域或全球尺度海平面於過去 (或者未

來) 數十年至數百年的變化，主要受到許多與氣候變異相關且敏感的物理機制影

響，如：海洋、大氣、陸冰和水文循環等 (圖 2.22)。這些物理機制簡述如下。 

海洋洋流的循環、海水密度的改變及海平面的變化，三者之間有著十分密切

的關聯性。海洋某處的特性改變，除了影響其附近區域，亦可能造成遠處海平面

的變化，例如：遠洋深層的溫度改變可能導致近岸的海平面變化 (Landerer et al., 

2007；Yin et al., 2010)。海水溫度和鹽度的變化可明顯改變區域海平面的特性 

(Church et al., 2010)。由於熱膨脹效應，溫度改變對全球平均海洋體積造成顯著

的影響 (Gregory and Lowe, 2000)。也就是說，海洋擴張乃為現今海平面變化的主

要影響因子 (Church et al., 2011b)。過去觀測分析指出地球上的溫室氣體濃度增

加，海洋由於儲存了氣候系統中近幾十年來大幅增加的熱容量而變暖，導致海平

面上升。 
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圖 2.22 影響區域或全球尺度海平面變化且與氣候變異相關的物理機制過程。

(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure13.1) 
 

區域大氣壓力改變會影響海表面壓力，進一步導致海平面變化 (Wunsch and 

Stammer, 1997)。大氣壓力改變對海平面時空尺度變化的影響範圍也相當地廣泛，

包含非常短暫的事件及幾十年或世紀的持續變化 (White et al., 2005；Miller and 

Douglas, 2007；Zhang and Church, 2012)，前者如海浪和暴潮，後者如與氣候變異

相關的海洋模態。 

來自陸地的冰 (和水) 進入海洋後，亦會導致全球平均海平面的變化。海洋

某處因陸冰融化增加其質量，此變化會迅速傳播至世界各地，所有地區在幾天內

將會感受到海水因質量增加所造成的海平面變化 (Lorbacher et al., 2012)。此外，

由陸地流入的淡水將改變海洋的溫度和鹽度，進而改變洋流和當地海平面 

(Stammer, 2008；Yin et al., 2009)，此一變化則會經過數十年的時間緩慢地傳播全

球海洋。大氣-海洋耦合系統可透過海氣反饋，調適由地表淡水所造成的溫度異

常，產生海平面動態調整 (Okumura et al., 2009；Stammer et al., 2011)。陸地和海

洋之間的水體交換時，因重力場的改變和地球黏彈性形變 (Farrell and Clark, 1976) 

所造成的海底垂直運動，也會導致某種特殊的海平面變化樣貌，即所謂的“海平

面指紋” (Clark and Lingle, 1977；Conrad and Hager, 1997；Mitrovica et al., 2001)。

質量分佈的改變同時也影響地球的慣性張量和旋轉，也因而反映出額外的海平面

變化 (Milne and Mitrovica, 1998)。 

其他與當代氣候變遷無關的物理過程也影響著海平面，造成的變化甚至大到

足以影響區域和全球尺度觀測記錄和海平面預測的詮釋。以冰原為例，其具較長

的反應時間，故能持續反映過去氣候變化的影響。特別是在上一次冰川消退期後，



臺灣氣候變遷科學報告 2017 

 

 ．205． 
 

海洋因流入的陸冰增加其質量，進而造成地球黏彈性形變及相對應的海底高度和

重力變化。這些所謂的冰川均衡調整 (glacial isostatic adjustment, GIA) 仍然在持

續進行中，並且顯著地影響現今的海平面變化 (Lambeck and Nakiboglu, 1984；

Peltier and Tushingham, 1991)。 

另一方面，人類的活動包括建立水壩水庫蓄水、灌溉操作、以及取用地下水

等等，可能改變存儲在地表 (湖泊和水庫) 的水量或土地表面利用特性而影響逕

流及蒸發率，這些人類行為將會擾亂水文循環，並導致海平面變化 (Sahagian, 

2000；Wada et al., 2010)。 

海平面也可能因為地殼構造的變動或海岸過程而產生變化。地殼構造在地震

時能產生快速的局部變化，並導致海嘯 (Broerse et al., 2011)。地殼於震後的持續

變形也會影響長期的海平面變化 (Watson et al., 2010)。除了地震事件的發生外，

地殼構造變動過程所造成的海平面變化相當地低，平均來說改變率約 0.1mm yr-1

或更少 (Moucha et al., 2008)。 

在沿海地帶的泥砂運移和壓實對三角洲地區特別重要 (Blum and Roberts, 

2009；Syvitski et al., 2009)。上述的作用可支配局部地區的海平面變化，但對區

域和全球尺度海平面變化而言不太重要。根據泥砂輸送到海洋的估算量 (Syvitski 

and Kettner, 2011)，其對全球平均海平面上升的貢獻僅有 0.01mm yr–1。 

海平面的趨勢具有十分複雜的空間變化，區域海平面的變化趨勢與全球平均

海平面有很大的不同。由最近衛星測高觀測及過去幾十年的潮位數據重建的區域

海平面分佈，學者發現水體體積效應為影響其變化的重要因子 (Levitus et al., 

2005；Lombard et al., 2005b；Lombard et al., 2005a；Ishii and Kimoto, 2009；Levitus 

et al., 2009；Stammer et al., 2013)，其中又以溫度所引起的體積效應 (thermosteric) 

為主，而鹽度所造成的體積效應 (halosteric) 也會在某些局部區域產生重要的影

響 (如：大西洋、孟加拉灣)，海洋環流模式的結果也證實以上的論述 (Carton et 

al., 2005；Wunsch and Heimbach, 2007；Stammer et al., 2011；Lombard et al., 2009；

Griffies et al., 2014)。此外觀測以及海洋再分析資料 (Stammer et al., 2011，2013) 

也顯示在 20 世紀後期的水體體積效應空間變化隨著海洋大氣耦合系統中的氣候

模態 (如：ENSO、NAO、PDO) 在時間和空間上同時產生擾動變化 (Levitus et al., 

2005；Lombard et al., 2005a；Di Lorenzo et al., 2010；Lozier et al., 2010；Zhang 

and Church, 2012)。在這些情況下，區域海平面的變異與大尺度氣候變遷相對應
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改變的風場以及海洋環流 (Kohl and Stammer, 2008) 有直接相關，例如在 1993 年

至 2010 年期間對應赤道中至東太平洋信風的增強，造成熱帶西太平洋的海平面

有明顯上升趨勢，而東太平洋則呈現顯著的海平面下降 (Timmermann et al., 2010；

Merrifield and Maltrud, 2011；Nidheesh et al., 2012)。區域海平面趨勢的時空變化

可能也會因特定的海洋而異，例如：1993 年至 2001 年間日本海的海平面上升趨

勢為每年 5.4±0.3 毫米，幾乎是全球平均海平面上升趨勢的 2 倍，其中超過 80％

的增長是溫度所引起的體積效應 (Kang et al., 2005)，這些皆與 2.5.2.2 節臺灣周

遭海域海平面變化一致。 

2.5.2海平面之觀 (監) 測及長期變化 

2.5.2.1 海平面之觀 (監) 測 

海平面的觀 (監) 測的參考基準可為地球固體表面或地心座標。前者稱為相

對海平面 (relative sea level, RSL)，後者則為所謂的地心海平面 (geocentric sea 

level)。相對海平面較常為利用潮位計量測之結果，其紀錄可長達上百年 (圖

2.23a)，大多被用來探討海平面變化對沿海區域的影響，不過需注意長達百年以

上全球測站資料較少，近二十年來之潮位站資料較多也較可靠。地心海平面則是

指 1990 年代初期迄今的二十年來利用衛星測高所得之結果 (圖 2.23b)。本節首

先將介紹由潮位站、衛星遙測等觀測資料所評估的全球平均海平面變化趨勢，接

著說明區域海平面與全球海平面變化的差異，最後將概述臺灣周邊海域海平面過

去的長期變化。潮位觀測站最早在 18 世紀設置於北歐的一些港口，其後潮位站

的數量不斷增加。由於潮位站在空間上不均勻分佈，量測的時間長度也有所不同，

量測資料中甚至包含由地殼垂直運動所造成的訊號，因此學者發展各種不同的方

法以克服上述問題。近年來，潮位計所得的量測資料已成功地被用以評估 20 世

紀海平面的上升趨勢 (Douglas, 2001；Church and White, 2006；Jevrejeva et al., 

2006；Holgate, 2007；Jevrejeva et al., 2008；Church and White, 2011；Ray and Douglas, 

2011)。雖然平均海平面的長期趨勢本身包含了年際、年代際尺度的變異，而且各

種不同方法所推估的變化在這些時間尺度下也存在著些許差異，研究仍得到一致

的結論:全球平均海平面於 1900 年至 2010 年的長期趨勢大致上是每年上升 1.7

亳米 [1.5~1.9]，共上升了 0.19 公尺 [0.17~0.21] (圖 2.23a)。除此之外，幾乎能肯

定的是在過去的兩個世紀裡，全球平均海平面上升的速率呈現增加的狀態。由於

潮位的觀測資料常存在多年代際的低頻變化 (Chambers et al., 2012)，海平面上升
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加速度的結果對於所選擇的分析時段相當敏感。若分析時考慮 60年週期的振盪，

學者們估算自 1900~2010 年全球平均海平面上升的加速度約為 0.000mm yr-2 [-

0.002~0.002] (Ray and Douglas, 2011)、0.013mm yr-2 [0.007~0.019] (Jevrejeva et al., 

2008)、0.012mm yr-2 [0.009~0.015] (Church and White, 2011)。為了便於比較，Church 

and White (2011) 則未考慮 60 年週期的振盪，估算 1880~2009 年全球平均海平面

上升的加速度為 0.009mm yr-2 [0.004~0.014]，這些結果顯示過去長期全球平均海

平面上升速率的估計有相當的不確定性。 

 

圖 2.23 (a) 三種不同方法由潮位觀測資料所得年平均全球海平面上升 

(1900~2010)，橘線 (Church and White 2011)、藍線 (Jevrejeva et al., 2008)、

綠線 (Ray and Douglas, 2011)，(b) 五組 (CU, NOAA, GSFC, AVISO, 

CSIRO) 衛星測高海平面資料 (灰線) 及所有資料之平均 (淺藍線)。(摘

自 IPCC AR5, 2013, Figure13.3) 
 

高精度的衛星測高 (TOPEX/Poseidon) 始於 1992 年，提供了 10 天間隔、涵

蓋南、北緯 66°間的海平面觀測資料。於 2002 年發射的 Envisat 衛星更可觀測到

±82°，提供近乎全球的平均海平面記錄 (Ollivier et al., 2012)。學者們分別利用衛

星測高為基礎，建立全球平均海平面的時間序列。雖然不同研究群的資料在年際

時間尺度上可能有細微的差異 (Masters et al., 2012)，20 年的長期變化趨勢則大

致上吻合 (圖 2.23b)。由於冰川均衡調整 (Glacial Isostatic Adjustment, GIA) 導致

全球海洋盆地規模日益擴大 (Peltier, 2009)，對海平面的影響大約為-03mm yr–1，

估計海平面上升量必須考慮此一因素。考慮此一修正量後，在 1993 年至 2012 年

期間全球平均海平面上升率約為每年 3.2 毫米 [2.8~3.6]。相較於整個 20 世紀的

平均趨勢，1993 年以來的全球平均海平面呈現較高變化率，此一觀測是十分真

實可信的。在相同的時期，潮位站的觀測數據也可見到相似的結果。但單就觀察
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而言，進一步的詮釋還需考慮先前所提的年代際變化，上述的結果不一定反映平

均海平面近年來的加速。另外，全球平均海平面自 2011 年快速增長，主要與 2011

年的反聖嬰現象有關 (Boening et al., 2012)。 

衛星測高結果 (圖 2.24) 亦清楚地顯示世界各地海平面在 1993年至 2012年

上升的速率相當地不同，區域海平面的變化與全球平均海平面存在很大的差異。

例如：位於西太平洋海域，海平面上升率比全球平均值高出約 3 倍；東太平洋海

域則是比全球平均值低，甚至許多美洲西海岸的海平面於 1993 年至 2012 年期間

呈現出下降的趨勢。海平面上升在空間上的差異大多是自然氣候變化結果，例如：

時間尺度從每年至幾十年的聖嬰現象與太平洋年代際振盪，改變近地表風、洋流、

溫度和鹽度，進而影響到海平面。除了上述的氣候自然變異之外，海平面的長期

變化趨勢將隨時間持續累積，21 世紀 (甚至更久的將來) 世界各地的海平面變化 

 

圖 2.24 由衛星測高資料所得海平面變化率 (1993~2012 年) 全球分布圖及六個

選定潮位站 1950~2012 年之監測數據所得之海平面變化率 (灰線)，其

中紅線所示為推估的全球平均海平面上升趨勢以利比較。(圖片摘自
IPCC AR5, 2013, FAQ13.1, Figure 1 
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可能會呈現出非常不同的樣貌。另外，沿海岸設置的潮位觀測站，可能量測到因

海洋或陸地表面的垂直運動所導致海平面變化 (圖 2.24)。在很多沿海地區，陸地

垂直運動很小，觀測紀錄所得的海平面長期變化趨勢與全球平均值相似，如：舊

金山和帕果帕果 (Pago Pago)。在一些地區，陸地的垂直運動則產生重要的影響，

如：斯德哥爾摩 (Stockholm) 地區於上次冰河期結束融化大規模 (超過 1km 厚) 

的陸冰後，該區域地形隆起導致海平面呈現持續下降變化；在夏洛特敦 

(Charlottetown) 地區，則是因陸冰融化過程產生地面沉降，進而導致相對海平面

的提升。地球的板塊運動引起陸地的垂直運動，安託法加斯塔 (Antofagasta) 地

區的陸地因為靠近活躍的俯衝帶 (納斯卡板塊俯衝到南美板塊下方) 穩定隆起，

故相對海平面顯現出下降趨勢。陸地的垂直運動也可能因為人類活動 (如：超抽

地下水) 產生非常局部且十分快速的變化，如：馬尼拉 (Manila) 因超抽地下水

產生地層下陷，故海平面上升速率明顯高於全球之平均。 

2.5.2.2 臺灣周遭海域長期變化 

臺灣周圍海域位處於西北太平洋，如上所述此區域的海平面變化率約為全球

平均之三倍，海平面上升為十分重要的研究課題。Wang (1998) 估計中國沿岸 20

世紀的海平面上升率大約為每年 2~3 毫米。部分區域因超抽地下水或過度的地表

承載，其海平面上升率則受到很大的影響，如：天津的海平面上升趨勢約為每年

24.5 毫米至 50 毫米；上海的海平面上升趨勢則為每年 6.5 毫米至 11.0 毫米。另

外，Li et al. (2002) 利用 TOPEX/Poseidon 衛星測高資料研究 1993 年至 2000 年

間南中國海的海平面變化趨勢，他們發現在淺層大陸棚海平面上升趨勢普遍較低、

最高上升趨勢發生在呂宋島西部約為每年 27 毫米，整體上，海平面變化約為每

年上升 10 毫米。海平面的快速上升可歸因於南中國海上層海洋的迅速增溫。

Cheng and Qi (2007) 進一步利用較長的衛星測高數據 (1992~2006 年) 分析南中

國海的變化。他們發現1993~2000年呈現11.3mm yr–1的上升速率，隨後2001~2005

年則為 11.8mm yr–1下降率。這些結果指出南中國海區域的海平面的確有顯著的

變化，且受到熱對流的影響。 

中央氣象局 2014 年對臺灣沿海基隆、高雄、淡水、蘇澳等 4 處潮位站的歷

年潮位資料 (長度為 67~27 年) 進行均一化 (homogeneous) 校正，再針對 1994

年至 2013 年間資料分析 18 個月移動平均海平面，並比對減除潮位站參考基準點

之高程 (Digital Elevation Model) 變動數據後，獲得海平面上升趨勢最近 20 年 

(1994~2013 年) 平均為每年 3.4mm (圖 2.25)，較先前估計的上升趨勢小，與 IPCC  
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圖 2.25 (a) 基隆站、(b) 高雄站、(c) 淡水站和 (d) 蘇澳站之海平面觀測資料平

均及變化趨勢。藍點符號為潮位觀測資料月平均、粉色點符號為水點高

程測量資料偏差並乘以負 1、細綠點符號為鄰近格點衛星測高資料月平

均，各種顏色直線為其相對資料線性趨勢，潮位觀測月平均資料並另加

最近 1994~2013 年線性趨勢紅色直線。(資料來源：中央氣象局) 
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AR5 公布的 1993 年至 2010 年全球平均海平面上升幅度 (每年 2.8mm 至 3.6mm) 

相當接近。目前仍持續對其餘 13 處潮位站歷史資料進行均一化校正，以取得更

具代表性的海平面變化趨勢。近期，Tseng et al. (2010) 利用長期潮位觀測和衛星

測高資料分析臺灣附近海域的海平面變化。長期潮位觀測資料顯示 1961 年至

2003 年間海平面上升趨勢平均為+2.4 mm yr–1 (圖 2.26)，較全球平均值 (+1.8mm 

yr–1) 為大。若僅考慮 1993 年至 2003 年期間，海平面的上升趨勢約為 5.7mm yr–

1，亦較全球平均 (3.1mm yr–1) 顯著。衛星測高數據在同一時期也顯示出與潮位

數據分析相當一致的結果，臺灣附近各地海平面的上升趨勢約為 5.3mm yr–1 (圖

2.27 及表 2.2)。比較海溫之距平值 (圖 2.19 參照) 則可發現上層海洋的熱膨脹和

熱對流 (Oey et al., 2015) 顯著地影響臺灣附近海域海平面的長期變化。 

(a) 

 
(b)

 

圖 2.26 (a) 基隆站和 (b) 高雄站之海平面觀測資料月平均及變化趨勢。點符號

為觀測資料、虛線為 18 個月移動平均、直線為線性迴歸所得之趨勢、

實曲線為為局部加權回歸散點平滑法 (Locally weighted scatterplot 

smoothing, LOESS) 分析所得的非線性變化趨勢 (Tseng et al., 2010)  
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圖 2.27 臺灣周遭海域 1993~2007 年衛星測高數據所推估之海平面變化趨勢。虛

線為觀測數據經 18 個月移動平均之結果、虛點直線為線性迴歸所得之

趨勢、實曲線為 LOESS 分析所得之非線性變化趨勢 (Tseng et al., 2010)  
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表 2.2 由潮位站及衛星測高數據利用 LOESS 分析方法所推估之臺灣附近海域

平均海平面上升趨勢 (mm yr-1) (Tseng et al., 2010)  

 1993~2003 1961~2003 1955~2003 Entire Periods 

Hong Kong (HK)  4.0 2.1 0.2 0.6 (1951~2006)  

Kanmen (KM)  2.0 1.7 — 1.4 (1960~2007)  

Kaohsiung (KS)  7.3 4.9 3.4 1.9 (1949~2006)  

Keelung (KL)  –0.3 0.8 0.5 0.8 (1948~2006)  

NAHA (NH)  3.5 2.5 — 3.4 (1968~2007)  

NASE (NS)  4.3 0.4 — –0.1 (1959~2007)  

Penghu (PH)  17.1 4.3 11.0 10.5 (1956~2006)  

Xiamen (XM)  7.8 2.7 2.3 2.3 (1955~2003)  

Mean (tide gauges)  5.7 2.4 3.5  

Mean (altimetry)  5.3 — — 5.0 (1993~2007)  

Global (IPCC, 2007)  3.1 1.8 —  

2.6 海洋酸化 

2.6.1人為二氧化碳與海水酸化 

自工業革命以來，人類大量燃燒化石燃料，排放大量的二氧化碳 (CO2) 氣

體到大氣，造成大氣中的二氧化碳分壓 (pCO2
atm)，從 1850 年時的 280μatm，急

速上升到 2014 年的 400μatm。這些因人為活動而釋放到大氣的二氧化碳，通稱

為「人為二氧化碳」。目前大氣二氧化碳的濃度，是過去 80 萬年來最高 (Luthi et 

al., 2008)，而且持續加速上升中。 

二氧化碳是一種溫室氣體，於大氣的累積，會加強溫室效應，造成全球暖化。

海洋是碳的大儲存庫，溶解在海水中的無機碳量，為整個大氣二氧化碳量的 50

倍以上。海洋同時也是大氣二氧化碳的匯，於工業革命以來，從大氣中吸收了約 

155Pg的碳，是人為二氧化碳排放量的四分之一 (Sabine et al., 2004)，且每年透

過海氣交換持續從大氣吸收 2Gt 的碳 (Takahashi et al., 2009)。但另一方面，二氧

化碳同時也是酸性氣體，越來越多的二氧化碳溶在海水裡，海水酸鹼值 (pH=-

log[H+]) 就會越來越低；工業革命以來，海洋表水 pH 平均值便由 8.2 下降至 8.1，
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估計在 21 世紀末，海洋表水 pH 將達到 2,000 萬年來的最低值。如此顯著且快速

的海水酸化，正威脅著整個海洋生態，特別是降低海洋生物形成碳酸鈣殼體或骨

架的能力 (Feely et al., 2009；Orr et al., 2005)。 

海洋酸化是指海水 pH 值於一段時間內 (通常指幾十年或更長時間)，隨時間

持續下降的現象。造成 pH 值下降的原因，主要是因為越來越多的二氧化碳溶在

海水裡，產成碳酸 (H2CO3) 並從而解離出氫離子 (H+)。其化學公式如下： 

2( ) 2 ( ) 2 3( )

2 3( ) ( ) 3 ( )

2
3( ) ( ) 3 ( )

g l aq

aq aq aq

aq aq aq

CO H O H CO

H CO H HCO

HCO H CO

+ −

− + −

→+ ←

→ +←

→ +←  

由碳酸解離出的氫離子，大

部份會與海水中的碳酸根 

(CO32-) 結合，形成碳酸氫根 

(HCO3-)。水中的碳酸根濃度下

降，海水的碳酸鈣飽和度 (文石

飽和度：ΩAra；方解石飽和度：

ΩCal) 也跟著下降  (Feely and 

Chen, 1982)。圖 2.28 是 HOT 

(Hawaii Ocean Time-Series ，

22o45’N, 158o W) 測站 1988~ 

2011 年間的相關碳化學參數時

間序列，清楚顯示出海水二氧化

碳分壓 (pCO2sea) 與 pCO2atm

同步增加，而 pH、[CO32-]、Ω

Ara 及ΩCal 則隨之下降。造成

海水酸化的其他因素，還包含自

然釋放或人為排放化學物質到

海洋，例如海底火山活動的增

加、有機質分解率增加、陸源的

酸性物排放增加、大氣的酸性物

沉降通量增加‧‧‧等等。 

 

圖 2.28 HOT 測站 1988~2011 年間的表水二氧

化碳分壓 (黑)、原位 pH (藍)、[CO3
2-] 

(綠)，以及 ΩAra (粉紅) 時間序列。(數

據取自Dore et al., 2009；夏威夷 Mauna 

Loa 測站 1986~2011 年的實測大氣二

氧化碳分壓(紅)時間序列，數據取自
Scripps Institution of Oceanography 
CO2-Program)。實線及數字分別代表回

歸線及斜率。 
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海水酸化將對整個海洋生態有深遠的衝擊，從實驗、現場考察至地質記錄，

都顯示出海洋生態對海水二氧化碳的增加 (pH 與碳酸鈣飽和度同時因此下降) 

有負面的反應 (Doney et al., 2009；Fabry et al., 2008)。一些物種 (例如：海草) 目

前看來在較低 pH 下有較好的成長率，但很多物種如蛤、牡蠣、珊瑚，其形成碳

酸鈣外殼或骨架的能力，隨著 pH 的下降而降低。此外，某些魚類或是貝類，在

較低 pH 的環境下，其生理機制亦會受到負面的影響 (Bijma et al., 2002；Kroeker 

et al., 2010)。 

2.6.2 酸化的現況 

海洋 pH 值主要受到海氣二氧化碳交換、微生物的光合作用、呼吸作用，以

及碳酸鈣的形成及溶解所控制。表層海水的 pH 主要受控於海氣二氧化碳交換、

生物作用 (例如：光合作用)，以及水文特徵 (湧升強度、水團來源) 所控制。在

透光層 (約表層 200 公尺) 下，pH 主要受到透光層掉下來的有機質分解、水團來

源不同、以及人為二氧化碳入侵所控制。在大洋，人為二氧化碳的穿透量隨著深

度的增加而遞減。大洋的酸化率，整體也是隨著深度的增加而遞減 (Dore et al., 

2009；Gonzalez-Davila et al., 2010)。 

假設海氣二氧化碳交換達到平衡，海洋表水 pH 在過去 20~30 年間，平均每

年應下降約 0.0017。然而，海洋表水的 pH 有明顯的季節性變化，因此要觀測到

海水 pH 整體是否有明顯下降，需要長期的實測時間序列以作分析。表 2.3 列出

各測站已發表的相關表水碳化學參數，以及時間變率。目前已發表有十年以上、

並以碳化學為研究目的的時間序列測站，在太平洋有 HOT 測站及 137oE 測線，

在大西洋有 BATS (Bermuda Atlantic Time Series Study，31o50’N, 64o10’W) 測站

及 ESTOC (European Station for Time Series in the Ocean at the Canary Islands，

29o04’N, 15o15’W) 測站；在邊緣海則有北美的 CARIACO (Carbon Retention in a 

Colored Ocean Project，10°30’N, 64°40’W) 測站、冰島海的 IS (Iceland Sea，64o33’N, 

28oW) 測站，以及臺灣設立在南海的 SEATS (South East Asia Time-Series Study，

18oN, 116oE) 測站。 

表 2.3 顯示各實測 pH 時間序列都呈現下降趨勢，下降率在-0.0004 yr-1 至-

0.0024 yr-1之間，表示海洋整體在酸化中。測站間的大氣二氧化碳分壓上升率在

1.6μatm yr-1至 2.1μatm yr-1之間。除了邊緣海的測站，其他測站大氣以及海水的
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二氧化碳分壓上升率相當一致：pH 下降率在-0.0015 yr-1至-0.0019 yr-1之間。此

一數據與理論值向當一致 (在海氣二氧化碳交換達到平衡的情下，以熱力學算得

的酸化率為-0.0016 yr-1至-0.0018 yr-1)。此一致性表示大洋表水的酸化，主要是大

氣二氧化碳增加所造成，並且可以據之估算。CARIACO 測站的海水二氧化碳分

壓上升率雖然與大氣的一致，但 pH 下降率卻只有估計的 24%。IS 測站冬天海水

二氧化碳分壓上升率比大氣的快了 27%，而 pH下降率則比估計快了 41%。SEATS

測站雖然未有 pH 時間序列的數據發表，然海水二氧化碳分壓上升率卻比大氣的

快了 52%；研判在研究期間，SEATS 測站的酸化率，應該明顯會比大氣二氧化碳

增加所估算的酸化率來得高。以上結果顯示，邊緣海的海水酸化，除了人為二氧

化碳增加外，還有其他影響因子。 

 

表 2.3. 已發表之碳化學時間序列測站的 pCO2
atm、pCO2

sea、pH、[CO3
2-]、ΩAra，

以及 ΩCal長趨勢變化率。數據分別取至 137oE 測線 (Midorikawa et al., 

2010)、BATS 測站 (Bates, 2007)、CARIACO 測站 (Astor et al., 2013)、

ESTOC 測站 (Gonzalez-Davila et al., 2010；Santana-Casiano et al., 2007)、

HOT測站 (Dore et al., 2009)、IS測站 (Olafsson et al., 2009)，以及 SEATS

測站 (Sheu et al., 2010)。 

測站 觀測時間 
長趨勢變化率 

pCO2atm 

(μatmyr-1)  
pCO2sea 

 (μatmyr-1)  
pH 

 (yr-1)  
[CO32-] 

(μmolkg-1yr-1) 
ΩAra ΩCal 

 (yr-1)  

137oE 
測線 

1983-2007 -- 

Winter: 
1.58±0.12 
Summer: 
1.37±0.33 

Winter: 
-0.0018±0.0002 

Summer: 
-0.0013±0.0005 

-- -- 

BATS 1983-2005 1.78±0.02 1.80±0.13 -0.0017±0.0003 -0.47±0.09 0.007±0.002 
0.011±0.002 

CARIACO 1996-2008 -- 1.95±0.48 -0.0004±0.0005 -- -- 

ESTOC 1995-2004 1.6±0.7 1.55±0.43 -0.0015±0.0007 -0.90±0.08 -0.0140±0.0018 
0.0135±0.0016 

HOT 1988-2007 1.68±0.03 1.88±0.16 -0.0019±0.0002 -0.49 -0.0078 

IS 1985-2006 1.69±0.04 Winter: 
2.15±0.16 

Winter: 
-0.0024±0.0002 

Summer: 
-0.0017±0.0009 

-- 
Winter: 

-0.0072±0.0007 
-0.0117±0.0011 

SEATS 1999-2008 2.1 3.2 -- -- -- 
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2.6.3近岸優養化與酸化 

除了人為二氧化碳所造成的海水酸化以外，海水優養化是另一個造成近岸水

體酸化的因素。主要是因為河流帶來的營養鹽量增加，增加了鄰近海域的生產力。

這些有機碳會慢慢沉積到海底，夏季表水受熱，海水層化較明顯，減少海水的垂

直交換。這些有機質一旦分解，除了消耗底水溶氧外，同時也會釋出二氧化碳及

酸，造成海水酸化。出現低氧的區域，由 1970 年的 60 個，增加到 1990 年的 300

個，並快速於 2007 年達到 400 個，影響面積超過 245,000 km2 (Diaz and Rosenberg, 

2008)。圖 2.29 顯示東海陸棚與墨西哥灣以北，次表層水 pH 與溶氧的正相關性，

即溶氧越低，pH 就越低。值得注意的是，當溶氧由飽和到被耗盡，pH 下降 0.34，

是工業革命至今，人為二氧化碳所造成海水酸化的 3倍以上。流進東海的長江水，

其營養鹽濃度持續上升 (Wang, 2006)，造成東海底水低氧面積廣達 12,000 km2 

(Chen et al., 2007)。東海進一步的優養化，將加快東海海水的酸化，更可能進一

步影響到臺灣北部海域的酸化。 

 

圖 2.29 北墨西哥灣及東海陸棚次表層水，實測與模擬 pH 對溶氧分布。實心及

空心符號分別是北墨西哥灣及東海陸棚的實測數據 (鹽度>32，深度

>12m)，藍色虛線、黑色線，及粉紅色虛線分別為大氣二氧化碳分壓為 

280μatm (工業革命前)、385μatm (現今)，及 800μatm (2100 年時) 之模

擬結果。OA 及 Resp 分別代表大氣二氧化碳及微生物呼吸作用所造成

之 pH 改變量。(摘自 Cai et al., 2011，圖 2)  
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綜上所述，人為二氧化碳排放造成的海水酸化，已是一個不爭的事實。大洋

的海水酸化速率，與假設海氣二氧化碳交換達到平衡情況下的酸化率相當一致。

模擬結果顯示暖化並不會加快海水酸化，但大氣二氧化碳分壓的增加，將令 2100

年時海水的 pH 比工業革命前的低 0.3~0.4。高緯度海域的ΩAra將先下降到低於飽

和值，在兩極海域ΩAra低於飽和時，熱帶及亞熱帶海域的ΩAra仍然接近 300%。

海水優養化是另一個造成近岸水體酸化的重要因素，其造成的海水酸化，可達工

業革命至今之人為二氧化碳所造成海水酸化的 3 倍以上。除大氣二氧化碳增加的

因素，在其他因素的加乘影響下，海洋生態遭受海水酸化衝擊的時間，將要發生

的更早。 

2.7 古海洋 

2.7.1 古海洋代用指標概述 

IPCC AR5 (2013) 提出：現今 (2011) 大氣中溫室效應氣體濃度已超過過去

80 萬年冰心記錄到的最高濃度，二氧化碳濃度比工業革命前足足高出 40%，而

且目前溫室效應氣體上升速率及其所伴隨之輻射增溫效應也遠超出原先科學家

所預期，海洋也因吸收大量二氧化碳而產生酸化現象，且自 19 世紀中期以來，

海水面由於受熱膨脹效應影響上升的速度一直高於過去兩千年的平均速度，大多

數跡象顯示未來地球氣候系統的變暖是毋庸置疑的。 

面對我們所居住這複雜龐大的地球氣候系統，過去百年氣候觀測所提供的訊

息，仍不足以滿足我們對於地球氣候了解的渴望。獲得氣候與海洋系統於地球歷

史上的演變歷程的資訊，將有助於我們辨識氣候系統的自然律動以及人類對於整

個氣候系統的衝擊與影響程度，進而提升我們推估氣候變遷之能力。過去數十年

來，科學家已能利用鑽井的方式取得珍貴的深海岩心沉積物，分析由深至淺的層

序保存地球過去至今之變化，應用沉積物中的代用指標來重建現代至數百萬年時

間尺度的地球氣候變化檔案 (Climate Archives)，包括表層與深層海洋環流演化、

海水表面溫度、鹽度、生物生產力等變化與氣候變遷的關係。常用的古氣候代用

指標包括微體化石與有機與無機地球化學等兩大類 (文字框 2.3)。 
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文字框 2.3 古氣候代用指標 

 微體化石 

岩心沉積物中的微體與超微體化石如：有孔蟲、放射蟲、鈣板藻、矽藻等，其群

聚的時空分佈得用以推估過去海洋的溫度、鹽度、水團性質、洋流格局與生物生

產力等的變化，並可據以推論全球風場與氣候帶在不同經緯度的季節性擴張與收

縮。其中較為廣泛應用的有孔蟲，依其生存環境又可分為浮游性與底棲性。隨著

不同緯度、海域又有其專屬優勢種屬。科學家能藉由沉積物中有孔蟲種屬的分類

鑑別，推測過去相對海域之水團特性。再者，有孔蟲造殼時，殼體元素組成會與

其生活環境的海水達成平衡，死亡後沉降到海底的有孔蟲殼體所含之氧同位素 
(18O 及 16O) 比、鎂/鈣比、鍶/鈣比等，經由轉換可良好反應過去全球冰川體積及

海水表面溫度、鹽度變化。另外，沉積物中特定有機物質，如長鏈狀正烷類和烯

酮類不飽合有機物、TEX86 (TetraEther indeX of tetraethers consisting of 86 carbon 
atoms) 指標與 BIT (Branched and Ioprenoid Tetraether) 指標等，亦可作為重建海水

表面溫度及作為反映過去海洋表層基礎生產力變化的指標，成為識別氣候變化的

有效參數。 

 有機與無機地球化學 

近年科學家亦使用沉積物中特定有機物質進行分析，如產自海洋鈣板藻 
(Coccolithphophores) 之含 37 個碳的長鏈狀烯酮 (C37 alkenone)；利用這些烯酮的

不飽合度所建立 UK'
37指標 (Alkenone Unsaturation Index) 可重建海水表面溫度變

化。另外利用產自海洋 Thaumarchaeota 門的奇古菌所產生，以異戊二烯為單元所

組成的甘油二甲基甘油四醚酯 (Glycerol Dialkyl Glycerol Tetraether, GDGT) 所建

立 TEX86 (TetraEther indeX of tetraethers consisting of 86 carbon atoms) 指標亦可重

建海水表面溫度變化，甚至在一些特定的海洋環境下可反映海洋次表層水的溫度

變動。長鏈狀正烷 (Long-Chain n-alkane)、脂肪酸 (Long-Chain Fatty Acids) 或木

質素 (Lignin) 的組成與其碳、氫同位素成分可指示周邊陸地的植被組合與降雨變

化；另外基於土壤厭氧細菌所產生的分支狀 GDGT (Branched GDGT) 與海洋奇古

菌所製造的 GDGT 之相對比例所建立的 BIT 指數，則反映周邊陸地土壤的侵蝕

情形。海洋沉積物岩心之碳酸鹽 (CaCO3)、總有機碳 (TOC, Total Organic Carbon)、
蛋白石 (Opal) 含量與碳氮比 (C/N Ratio)，可用以推估鄰近站位所鑽取之其他岩

心之生物含量變化趨勢，並瞭解此海域生物生產力的長期變化及其在全球碳循環

中所扮演的角色，以及與全球氣候變化的關聯性。藉由岩心表面反射色可估測海

洋沉積物岩心之陸源鐵氧化物含量。鐵氧化物反射色經驗公式已成功運用在西赤

道太平洋與南海的古海洋研究上 (Zhang et al., 2009；Zhang et al., 2007)。又如 Harris 
and Mix (1999) 於南美洲亞馬遜沖積扇的研究，應用岩心沉積物中針鐵礦及赤鐵

礦含量，推估過去亞馬遜流域之古環境、古氣候變化。 
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2.7.2 自上次冰盛期以來的海洋變化 

地球的氣候變化具有多重時間尺度的特性。在過去千萬年的地質時間尺度，

主要受控於海陸分佈等古地理因素以及大氣二氧化碳濃度變化。在百萬年的時間

尺度上，主要受地球構造活動影響。千萬年的時間尺度，則是受到地球繞日軌道

週期 (10 萬年、4.1 萬年、2.3 萬年) 的軌道力週期變化所控制，造成地球不同緯

度、季節所接收的日照輻射入射量差異，再加上地球氣候系統內部二氧化碳的反

饋機制，產生以 10 萬年為主要週期的冰期-間冰期旋迴。而較為大眾所關注的短

時間尺度 (1~100 年) 氣候變化，主要為日照輻射強度、火山噴發、海洋與大氣

交互作用與人為活動及其所製造的溫室氣體所影響。 

冰期與間冰期的循環變化導致冰原面積的擴張與縮減，間冰期時大量融冰注

入海洋的淡水影響全球海水面升降、深海洋流系統、高低緯度間的熱量傳輸，甚

至整個海洋–大氣氣候系統的變化。距今 11 萬年至 1 萬年間地球處於末次冰期狀

態，在此期間存在著 25 次的大幅度冰川消長冷暖變化現象。在最近一次冰期期

間，格陵蘭冰心及北大西洋沉積岩心分別記錄到大振盪幅度的千年尺度大氣溫度

振盪  (Dansgaard-Oeschger Oscillations) 及漂冰碎屑事件  (Ice-Rafted Debris；

Heinrich events)。類似於在格陵蘭冰心及北大西沉積岩心所記錄的千年尺度氣候

震盪，也存在於北半球中低緯度的陸地和海洋記錄中。在北半球在最近一次冰期

期間，南極冰心記錄到的千年時間尺度大氣溫度的振盪幅度比在格陵蘭冰心所記

錄到的幅度小，而且幾乎是呈現反相位 (Anti-Phased) 變化。由目前所有記錄看

來，千年時間尺度氣候震盪主要是以隨機方式呈現，雖然由其振盪的間隔來看似

乎有週期性存在。IPCC AR5 (2013) 從氣候模式研究及相關海洋指標推論，造成

此千年-百年氣候震盪的機制可能與大西洋垂直翻轉環流 (Atlantic Meridional 

Overturning Circulation, AMOC) 的改變、海冰覆蓋率、大氣循環有關。 

臺灣古海洋研究利用東海沖繩海槽岩心 MD012404，重建距今 4 萬年以來的

百年至千年尺度黑潮主流區的古海溫變化 (圖 2.30a)。MD012404 岩心以加速器
14C 定年的有孔蟲鎂／鈣 SST 記錄，可表現出從沖繩海槽中部的千年尺度 SST

變化。黑潮主流區的 SST 表現出兩個梯次的變化 – 21ka B.P. 以來的氣候變暖，

與在 14.7ka B.P. 和 12.8ka B.P. 的趨冷 (大約 1.5°C) –本紀錄亦顯示黑潮海溫在

北半球高緯地區變冷的新仙女木事件中呈現不變或甚至有增暖 (大約 1.5oC~2°C) 

的現象 (Chen et al., 2010)。在北半球寒冷的期間 (距今 2-4 萬年，圖 2.30b)，黑
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潮海溫也表現出千年尺度增溫的現象，並與南極地區的增溫事件的時間相同。因

此，本紀錄顯示，西北太平洋副熱帶在 20~40ka B.P. 前之間，明顯表現出 “似南

極般的” 千年尺度的增溫現象。這增溫現象可能受控於在北太平洋高緯趨冷時期，

因經度向風應力和溫度梯度變化，所產生的海洋快速反應調整作用。 

(a) 

 
(b) 

 

圖 2.30 (a) 位於東海沖繩海槽大陸坡之岩心MD012404位置、與東海海底地形，

年均海水表面溫度分布變化，與入侵沖繩海槽黑潮主流 (灰色)。(Chen 

et al., 2010) (b)由 MD012404 岩心資料推估之黑潮主流區最近 40ka B.P. 

之古海洋海水表面溫度變化（YD: 北半球高緯新仙女木冷期事件；B/A: 

北半球高緯阿勒羅德暖期事件；H: 北大西洋漂冰碎屑冷期事件）。(Chen 
et al., 2010) 
 

距今 21,000 年左右，全球冰川體積到達極致，此一時期稱之為上次冰盛期 

(Last Glacial Maximum, LGM)；而後進入明顯的冰消期，大量融冰在 13,000 年內

使全球平均海水面上升 130 公尺 (Lambeck et al., 2002b)。IPCC AR5 (2013) 顯示
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從最新的珊瑚研究記錄獲知，在此期間發生在北半球阿勒羅德暖期，海水面在340

年內迅速上升 20 公尺 (Deschamps et al., 2012)。冰消期末時，地球歷經新仙女木

事件 (Younger Dryas) 數百年的短暫回冷，此時冰川再度擴張，海水面也再次下

降。而後進入間冰期經歷了全新世暖期、中世紀氣候適宜期、小冰期等。第五次

評估報告研究顯示過去 7,000 年至 3,000 年間，海水體積增加，導致海水面上升

2~3 公尺 (Lambeck et al., 2004b；Lambeck., 2010)，其中有 10%的貢獻是來自於

南極洲西部冰原的消融 (Stone et al., 2003)。 

在臺灣鄰近海域的古海洋紀錄研究中，利用沉積速率泥質區所探取的岩心可

顯示最近數千年的快速氣候轉變事件。臺灣鄰近海域主要的洋流有黑潮、中國沿

岸流 (China Coastal Current , CCC) 與臺灣暖流 (Taiwan Warm Current, TWC)。

黑潮終年經沖繩海槽流過東海東邊，中國沿岸流受亞洲冬季季風影響，在冬季時

沿著中國大陸沿岸流往南方而臺灣暖流主要在夏季時經臺灣海峽進入東海。最近

研究運用 TEX86 (TetraEther indeX of tetraethers consisting of 86 carbon atoms) 指標

與 BIT (Branched and Ioprenoid Tetraether) 指標於海洋岩心 MZ01 (26°32.82’N, 

120°50.94’E) 重建東海 (近閩江口) 過去 8000 年的氣候變化 (圖 2.31a)。海洋泉

古菌 (Crenarchaeota) 中 GDGTs (Glycerol Dibiphytanyl Glycerol Tetraethers) 的結

構與海洋表面水溫變化 (Sea Surface Temperature, SST) 有關，因此 GDGTs 之間

的相對比例可用以建立 TEX86SST 溫度代用指標。過去研究將 TEX86指標修正為

TEXH
86 (適用 15°C 以上) 與 TEXL

86 (適用 15°C 以下) 兩種 SST 估測指標；而利

用陸生泉古菌 GDGTs 與海洋泉古菌 GDGTs 的相對含量所建立的 BIT 指標，可

用於顯示沉積物中陸源物質的多寡。研究結果顯示，BIT 指標在過去 8000 年的

變化範圍介於 0.03 至 0.09 之間，這說明了在研究區域中土壤來源的陸源物質貢

獻很低，而 TEXH
86指標受到陸源物質的影響較小。利用岩心頂樣推估的 TEXH

86

溫度較現代觀測溫度低 2°C，但與岩心站位 50 公尺至 60 公尺水深的現代觀測溫

度相似，因此 TEXH
86指標建立的溫度變化可能反映次表層水的溫度變化。比較

TEXH
86與 UK’

37指標所推估的溫度變化，發現這兩種指標所建立過去 8000 年的

溫度變化趨勢並不一致，且在距今 6400 年、5900 年、5300 年、3000~4000 年、

2500 年、1000 年期間，兩者間溫度估測值差異較大，可能與表層海水與次表層

海水- CCC 與 TWC 兩個水團分層及混合的現象有關，在上述時期可能水團有明

顯的分層現象。而在距今 7600 年、6100 年、5800 年、400 年期間，兩者溫度估

測值較接近，代表 CCC 與 TWC 水團的混合現象較劇烈，顯示由亞洲季風所驅

動的東海沿岸流過去 8000 年的相對強度變化 (圖 2.31b)。 
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圖 2.31 (a) 閩江口高沉積速率泥質區海洋岩心 MZ01 站位 (資料整理：國立臺

灣海洋大學陳明德老師研究室)；(b) 根據閩江口岩心 MZ01 重建的過去

8 千年海洋表面水溫變化 (資料整理：國立臺灣海洋大學陳明德老師研

究室)。 
 

IPCC AR5 報告指出，地球軌道力雖為控制冰期間冰期氣候的主要營力，然

而大氣中二氧化碳濃度變化及其所產生的升溫效應更是間接的影響海水體積變

化與海水面的升降。綜合各項氣候觀測記錄及 2000 年前之古海洋古氣候代用指

標研究，在西元 1900 年後全球平均海水面的上升速率已超過全新世晚期的背景

值，其上升的主因有 30%-55%是受海水熱膨脹影響，15%–35%受冰川融化導致，

科學家預估本世紀末海水面最高將上升 0.98 公尺。 
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2.8 未來推估 

根據政府間氣候變遷專門委員會 (Intergovernmental Panel on Climate Change，

IPCC) 於 2013 年 9 月 30 日公布氣候變遷第五次評估報告結案中，已十分確認

20 世紀迄今的暖化狀況以及人為因素對暖化的影響，且如與氣候變遷第四次評

估報告相比，所用觀測資料較多，情境模擬評估模式也有明顯改進。有鑑於大氣

海洋環流模式 (Atmosphere-ocean general circulation models, AOGCM) 在預測暖

化效應下海平面未來的上升趨勢時，第五次評估報告考慮了四種代表濃度過程 

(請參見第一章文字框 1.7)，推估未來的海洋變遷，討論如下。 

2.8.1 海流 

本節是以 CCSM (Community Climate System Model) 模式輸出資料所分析的

初步結果推估未來的海流變化，其中未來暖化情境以 RCP8.5 進行模擬 (2005~ 

2100 年)，並與工業革命前的條件下 (1850 年) free run 1000 年之結果進行比較，

推估未來在暖化的情境下太平洋上非常重要的兩股海流 NEC及 NECC (如圖 2.8) 

的流況變化，並運用數值模式從四種型態 (現今正常年、現今聖嬰年、暖化正常

年、暖化聖嬰年) 的冬季流況，探討在未來暖化時期及暖化聖嬰時期的流場變化。 

2.8.1.1 NEC在現今與暖化後時期流場變化之比較 

在正常年情況下，暖化之後的 NEC 流軸 (圖 2.32) 位置在赤道太平洋區域

將向南偏移，在傳輸量 (圖 2.33) 的部分，大約在 175°E 以東呈現增強，而 175°E

以西是呈現減弱情況。在聖嬰年情況下，暖化之後的 NEC 流軸大約在

160°W~175°W 的區域向南偏移最大，西部次之，而東部最不明顯。在傳輸量的

部分，在赤道太平洋在 165°E 以西是減少的，以東是增強的情況。 

2.8.1.2 NECC在現今與暖化後時期流場變化之比較 

在正常年情況下，暖化之後 NECC 流軸 (圖 2.34) 大約在 100°W 以西有大

幅度向南偏移情況，約有 1.5 度的偏移，大約在 175°E 以西最為明顯，而 100°W

以東並不明顯。NECC 傳輸量 (圖 2.35) 則是在 179°E 以東呈現增強，而 179°E

以西呈現減弱情況。在聖嬰年情況下，暖化後 NECC 流軸位置也有向南偏移的情

況，但大約 100°W 以東的南移幅度最小。傳輸量的部分，平均是呈現增強情況，
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但大約在 160°E 以西和 110°W 以東變化的情況並不明顯。 

 

圖 2.32 現今及暖化冬季赤道太平洋海域 NEC 之流軸位置分佈，黑色實線 (虛

線) 為現今正常 (聖嬰) 年，紅色實線 (虛線) 為暖化正常 (聖嬰) 年。

(資料整理：國立臺灣師範大學吳朝榮老師研究室) 

 

圖 2.33 現今及暖化冬季赤道太平洋海域 NEC 之傳輸量，黑色實線 (虛線) 為

現今正常 (聖嬰) 年，紅色實線 (虛線) 為暖化正常 (聖嬰) 年 (資料整

理：國立臺灣師範大學吳朝榮老師研究室) 
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圖 2.34 現今及暖化冬季赤道太平洋海域北赤道反流之洋流流軸位置分佈，黑色

實線 (虛線) 為現今正常 (聖嬰) 年，紅色實線 (虛線) 為暖化正常 (聖

嬰) 年。(資料整理：國立臺灣師範大學吳朝榮老師研究室) 

 

圖 2.35 現今及暖化冬季赤道太平洋海域北赤道反流之傳輸量，黑色實線 (虛線)

為現今正常 (聖嬰) 年，紅色實線 (虛線) 為暖化正常 (聖嬰) 年。(資

料整理：國立臺灣師範大學吳朝榮老師研究室) 
 

2.8.1.3 流場變化之可能原因 

研究發現 NEC 及 NECC 在暖化後的流況變化，與現今聖嬰年發生時的變化

相似，主要受到赤道太平洋海域的風應力旋度變化影響而導致，風應力旋度的旋
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轉會造成海洋表面水體一起運動，造成洋流流速的消長，並藉由洋流流速變化，

影響著洋流流軸及傳輸量 (Hsin and Qiu, 2012)。正的風應力旋度因反時鐘旋轉特

性會加強 NECC 南邊流速，減弱北邊流速，使得流軸向南偏移，傳輸量因為流速

增強而增強。負的風應力旋度因順時針旋轉特性則會加強 NEC 南邊流速，減弱

北邊流速，使得 NEC 流軸也向南偏移，傳輸量因為流速增加而增強 (圖 2.36a)。

暖化後的聖嬰年，在赤道太平洋中部及東部的洋流流軸及傳輸量變化與現今聖嬰

年類似，但是變化幅度比現今聖嬰年來得小，是因為在風應力的異常值較小 (圖

2.36b)。 

整體而言，利用數值模式已可預測未來在地球暖化日漸嚴重的情境。本節以

現今與暖化的環境下做比較發現，NEC 和 NECC 的流況都有明顯的變化，不管

是流軸位置或是傳輸量的改變，而此改變與大氣風場的改變有關。 

 

 

圖 2.36 (a) 暖化正常年與現今正常年相減、(b) 暖化聖嬰年與暖化正常年相減

的赤道太平洋風應力旋度變化量。紅色為正風應力旋度值，藍色為負風

應力旋度值。 (單位：dyncm-3) (資料整理：國立臺灣師範大學吳朝榮老

師研究室) 

2.8.2海表水溫 

根據 IPCC AR5 四種代表濃度途逕 (RCPs) 推估在 2060 年時全球海洋表水

(a) 
 
 
 
 
 
 
 

(b) 
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溫上升程度約在平均值 0.6oC~1.0oC，上下限為 0.1oC~2.0oC (圖 2.37)，略小於 IPCC 

AR4 推估結果。但是 IPCC AR5 所採用之四種 RCPs 與 IPCC AR4 採用的多種情

境 (SRES) 不太一樣，因此不能詮釋為 IPCC AR5 推估的暖化程度較弱。另外，

IPCC AR5 所用的模式加入許多新的物理過程，也可能造成前後推估的差異。 

 

圖 2.37 IPCC AR5 中以四種 RCPs 推估全球 SST 在 2060 年時的變動圖，粗實

線為四種情境模式的平均結果，黑線為 20 世紀模擬水溫值，實線間之

陰影區分別代表各模式年平均 SST的 90%標準差範圍 (摘自 IPCC AR5, 

2013, Figure11.19)。 
 

在 RCP4.5 情境，2016~2035 年全球表水溫相對於 1986~2005 年 (圖 2.38)，

全球各海域 SST 皆呈現上升之情形，且赤道低緯度的上升幅度會較中高緯度海

域高。在 RCP2.6，RCP4.5 和 RCP8.5 三種情境下，2081~2100 年相對 1986~2005

年 (圖 2.39)，南半球高緯度海域海表層下水溫上升情況會較北半球嚴重，變化主

要約在700公尺以內之深度，但南半球高緯度海域海表層下水溫變化可達約2,000

公尺深度；暖化趨勢隨深度而遞減，海洋層化現象將越趨明顯。比較三種情境的

推估結果，溫室氣體濃度越高的情境，暖化趨勢越明顯。 

進一步利用 IPCC AR5 四組 RCPs 推估臺灣周邊海域  (22oN~26oN，

117oE~124oE) 海表溫度在 2006~2060 年間的變化 (圖 2.40)，發現 2060 年時臺灣

周邊海域表水溫上升程度約在平均值 0.6oC~2.0oC，上下限為 0.5oC~3.0oC，顯示

臺灣周邊海域表水溫上升幅度高於全球海域之平均值 (圖 2.21)。另外如比較
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1986~2005年和 RCP8.5情境 2051~2060年夏季 (6月~8月) 與冬季 (12月~2月) 

季節平均水溫圖 (圖 2.41)，可發現 1986~2005 年時臺灣周邊海域夏季與冬季平

均水溫分別介於 26oC~29oC 和 18.5oC~22oC，然而到了 2051~2060 年時，平均水

溫則分別上升至 27oC~31oC 和 20oC~24oC。 

 

 

圖 2.38 利用 RCP4.5 情境模式推估全球表水溫於 2016~2035 年相對於

1986~2005 年的水溫變化 (摘自 IPCC AR5, 2013, Figure11.20)。 
 

 

圖 2.39 RCP2.6，RCP4.5 和 RCP8.5 三種情境模式下推估 2081~2100 年時相對

於 1986~2005 年全球海表層下水溫緯度變動圖 (摘自 IPCC AR5, 2013, 

Figure12.12)。 
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圖 2.40 利用 IPCC AR5四種RCPs推估臺灣周邊海域 (22oN~26oN，117oE~124oE) 

表水溫變動圖，藍色與紅色粗實線分別為 RCP2.6 和 RCP8.5 情境模式

年平均變動，實線間之陰影範圍代表 90%年平均標準差。右側不同顏色

之區塊為各情境推估所對應的表水溫變動範圍，區塊內的黑點則為該情

境水溫上升的最佳估量。(資料整理：國立臺灣海洋大學衛星遙測研究

室) 

 

圖 2.41 1986~2005 (a) 夏季 (6~8月) (c) 冬季 (12~2月) 和 RCP8.5情境模擬下 

(b) 夏季 (6~8 月) (d) 冬季 (12~2 月) 的西北太平洋季節平均水溫圖。

(資料整理：國立臺灣海洋大學衛星遙測研究室) 
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如比較 RCP8.5 情境下臺灣周邊海域 2021~2060 年間每 10 年相對於

1986~2005 年 SST 變化空間分布圖 (圖 2.42)，顯示 2021~2030 年時臺灣周邊表

水溫平均約上升 0.8oC，2031~2040 年時表水溫變化並不明顯，但到了 2041 年之

後則呈現每 10 年表水溫約上升 0.4oC 的現象，特別為臺灣北部和東海海域水溫

上升幅度比臺灣南部和南海水域明顯。 

綜上所述，根據 IPCCAR5 所採用四種代表濃度路徑推估臺灣周邊水域表水

溫上升情況，結果顯示在 2060 年時臺灣周邊海域表水溫上升程度約在

0.6oC~2.0oC 左右，且北部海域較南部明顯。同時該評估報告也指出，檢視近十幾

年觀測到的暖化趨勢減緩現象 (圖 2.19 參照)，初步推論應是自然變異的現象，

但是判斷暖化趨勢需長期的觀察，不能僅依據短時期資料論斷。水溫之變化將會

伴隨著氣候的變異進而影響海洋生物棲地、洄游路徑之改變 (Lan et al., 2013, 

2014)，因此如能掌握氣候變遷下所導致之海洋環境變化，應可供相關管理單位

管理上有用的時空間分布訊息，對於調適管理及政策之擬定上亦有極大參考價值。 

 

圖 2.42 利用 RCP8.5 情境模式推估西北太平洋表水溫於 (a) 2021~2030 年；(b) 

2031~2040 年；(c) 2041~2050 年及 (d) 2051~2060 年相對於 1986~2005

年的水溫變動圖。(資料整理：國立台灣海洋大學衛星遙測研究室) 
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2.8.3 海平面 

隨著地球系統相關理論的發展、數值方法的改良及計算機效能的大幅提升，

學者近年來以具有物理過程基礎的大氣海洋環流模式 (AOGCM) 推估海平面未

來的變化趨勢。大氣海洋環流模式包含數個模組，分別詮釋地球系統中海洋、大

氣、陸地和冰凍圈之物理特性以及彼此之間的交互作用，故可表現出全球不同的

氣候特徵，例如：聖嬰-南方振盪 (El Niño Southern Oscillation，ENSO)、太平洋

年代際振盪 (Pacific Decadal Oscillation，PDO)、北大西洋振盪 (North Atlantic 

Oscillation，NAO) 等等 (White et al., 2005；Zhang and Church, 2012)。大氣海洋

環流模式可用以模擬自然因素 (地球自然氣候變異、太陽輻射改變或火山爆發) 

或人為因素 (溫室氣體、氣溶膠的排放) 於未來 (過去) 所造成的海平面高度變

化。大氣海洋環流模式中海水密度、海洋循環和海平面的狀態是一同發展演變、

動態相聯，如同於真實世界。其中，影響全球或區域尺度海平面變化的關鍵是表

面風應力、海-氣間熱通量、淡水通量 (Lowe and Gregory, 2006；Timmermann et 

al., 2010；Suzuki and Ishii, 2011)、對應的海洋密度及環流之改變。大西洋經向翻

轉環流 (Atlantic meridional overturning circulation，AMOC) 即為一重要指標，它

最近十年的改變已經被證實為影響大西洋海平面變化重要的因素 (Yin et al., 

2009；Lorbacher et al., 2010；Pardaens et al., 2011a)。然而利用大氣海洋環流模式

推估海平面變化需要注意很多應用上的限制，例如大部分模式產出的海平面高度

數據無法直接代表真實的海平面變化；模式裡頭水文循環的淡水通量並無法真實

的進入海洋模式 (Griffies et al., 2014)，模式的詳細理論在此不深入探討與說明，

以下將概述其所推估未來的海平面變化趨勢。 

首先，大氣海洋環流模式總合了各種物理機制過程 (如：海洋熱膨脹、冰川、

陸冰、地表水等等) 預估的貢獻量，推估全球平均海平面未來上升的趨勢及可能

範圍 (圖 2.43，其中實線為預測值，陰影區域則表示可能範圍)。在 21 世紀初期

至中期 (2005~2050 年)，各情境下推估的全球平均海平面上升量十分接近，可能

範圍的差距僅約 0.05 公尺 (圖 2.43a 之陰影區域)。其主因為各情境氣候的差異

在反應到海平面的變化上具有時間的延遲效應。到 21 世紀的後期 (2081~2100

年)，平均而言，RCP2.6 情境下所預估的海平面上升量最小，大約為 0.40 公尺 

[0.26~ 0.54]；RCP8.5 情境下的海平面上升量最大，大約為 0.62 公尺 [0.45~0.81]。

至於 RCP4.5 和 RCP6.0 情境，到本世紀結束時海平面的上升量則非常相似，分
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別為 0.47 公尺 [0.32m~0.62m] 和 0.47 公尺 [0.33m~0.62m]。同時，全球平均海

平面變化在各情境預測下所得的差異範圍可達 0.2 公尺以上。 

 

圖 2.43 相較於 1986~2005 年，四種不同 RCP 情境之下所預測的 21 世紀全球平

均海平面 (a) 上升量與 (b) 其變化趨勢及各物理機制過程的貢獻量。 

(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure13.11) 
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至於海平面的上升趨勢 (圖 2.43b)，在 2007~2013 年期間各情境下所推估的

變化率約為每年 3.7 毫米，略微高於 1993~2010 年間衛星測高觀測數據所推估的

每年 3.2 毫米 [2.8~3.6]。這是因為各種物理機制過程模擬的貢獻量處於 1993~ 

2010 年觀察推估範圍的上半部分。也就是說，模擬的氣候暖化速度較目前所觀

察到的略為快。在 21 世紀的初期，海平面之上升趨勢逐年提高。隨著接近本世

紀中期至晚期，各模擬情境有明顯的不同。在 RCP2.6 情境下，海平面上升趨勢

在本世紀中葉穩定保持在每年 4.5 毫米左右，隨後略有下降。RCP4.5 和 RCP6.0

情境下的海平面上升趨勢到了世紀末大致維持不變，約為每年 6.0~7.0 毫米。至

於 RCP8.5 情境，預測的海平面上升趨勢於整個世紀呈現持續加速，2081~2100

年間可達到每年 11 毫米 [7~15]。進一步探究各物理機制過程對海平面上升趨勢

的貢獻，海洋熱膨脹效應不管在任何情境下都是最重要的，約佔 30%~55%。第

二重要的為冰川，到了 2100 年在 RCP2.6 代表濃度途逕下，目前冰川體積預計將

消失 15%~55%，若為 RCP8.5 則將消失 35%~85%。至於冰原表面質量平衡的變

化，格陵蘭地區對全球平均海平面的上升趨勢有所增加，在南極地區則是有所削

減。兩個區域內的浮冰動態變化均對全球海平面帶來正的貢獻。地表水的部分則

佔有相當小的正面影響，其主要是由人類超抽地下水而造成。 

在區域海平面的趨勢方面，如 2.5.2 節所述，海平面的趨勢具有十分複雜的

空間變化，與全球平均海平面有很大的不同。以下概述模式在考量各種物理機制

過程 (海洋、大氣壓力負荷、陸冰、冰川均衡調整及地表水等) 貢獻結合下所推

估的區域海平面未來變化趨勢。在 RCP2.6、RCP4.5、RCP6.0 和 RCP8.5 代表濃

度途逕下 (包含上述的影響要素)，模式整體平均所得之 2081~2100 年 (相較於

1986~2005 年) 區域海平面的淨變化如圖 2.44 所示，結果顯示出很多區域都可能

出現與全球平均顯著不同的變化。其中約 95%的世界海洋之區域海平面變化呈現

上升趨勢，少數海平面下降區域大部分位於現今或過去冰川和冰原地區。學者更

詳細分析模式結果，發現在接下來的幾十年裡，大部分區域的海平面淨變化可能

由氣候自然變異引起的動態變化 (水體重新分佈和其體積變化) 所主導；但冰原

迅速融化區域則例外，由質量增加的靜態影響可能會變得很大。到 21 世紀末，

所有其他物理機制過程對區域海平面變化的貢獻將逐漸顯現，其影響最終將可能

超越自然變化。圖 2.45 所示為 RCP4.5 及 RCP8.5 代表濃度途逕下 2081~2100 年

間沿全球海岸線海平面變化與全球平均的偏差，我們發現明顯的偏斜呈現非高斯

分佈。當圍繞南極洲和格陵蘭島的海岸線不列入考慮，分佈的大致結構則保持相

同，但大多的負變化消失 (圖 2.45b)。一般而言，在 RCP4.5 代表濃度途逕下，  
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圖 2.44 由模式在 (a) RCP2.6、(b) RCP 4.5、(c) RCP 6.0 和 (d) RCP 8.5 代表濃

度途逕下，2081~2100年海平面淨變化 (單位：公尺)，此為考慮不同 RCP

情境加上大氣壓力負荷、陸冰、冰川均衡調整及地表水的貢獻。(圖片摘

自 IPCC WG1 AR5, Figure13.20) 

 

圖 2.45 (a) 2081~2100 年，海岸

線海平面淨變化幅度與

所佔的海岸線比例；(b) 

與 (a) 相同，但不包含

南極洲與格陵蘭島之海

岸線。RCP4.5 (藍線)、

RCP8.5 (紅線)、全球平

均海平面變化 (虛直線) 

(摘自 IPCC AR5, 2013, 
Figure 13.22) 
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沿海岸線的海平面變化範圍約從 20 公分至 50 公分，最大部份 (>10%或 0.1) 的

海岸線變化接近 40 公分；在 RCP8.5 情境下，海岸線變化範圍大約從 40 公分到

超過 80 公分，有極大部份 (>8%或 0.08) 的變化超過 75 公分。另外，在 RCP4.5

和 RCP8.5 代表濃度途逕下，約 68％和 72％的沿海岸線海平面變化與全球平均

值相差在±20%之間。只有一些海岸線的海平面有較全球平均值高出 50%以上的

變化。圖 2.46 所示為分佈於世界各地之潮位站在 RCP4.5 代表濃度途逕下，模式

推估的海平面上升趨勢。上升趨勢是否大於自然變異所造成的變化 (如年際與年

代際變化) 是判斷暖化影響是否顯著的重要依據。以位在赤道太平洋的帕果帕果 

(Pago Pago, 14°S, 195°E) 為例，歷史量測記錄顯示其平均海平面的年際變化約為

21 公分 (5%~95%範圍內)。各氣候模式的預測也顯示具類似範圍的自然變異將

很可能持續整個21世紀。到2100年，平均預測的海平面為 0.53公尺 [0.34~0.74]，

大於任何在量測記錄中的年平均海平面的年際變化。圖 2.46 同時也顯示了年際

到年代際變化具有相當大的空間不均勻性。在所有測站案例中，最大的海平面上

升發生在紐約，這代表了該地區因海洋過程和大西洋冰川均衡調整而增強的海平

面上升。 

2.8.4酸化 

暖化對海水酸化的影響是另一個重要的議題，特別是像東海及臺灣周遭海域

這些邊緣海及沿岸地方，海水暖化比大洋的快好幾倍 (Belkin, 2009)。水溫上升

一方面會造成 pH 及二氧化碳溶解度下降，另一方面又會減少碳酸鈣的溶解度。

目前推估結果顯示，假設二氧化碳分壓於 2100 年達到 720μatm，海水水溫上升

3.5oC，並不會造成額外的 pH 下降 (McNeil and Matear, 2007)。這是因為溶在海

水的二氧化碳比沒有暖化的情況下少了 18%，因而減緩了 pH 的下降，並抵消了

暖化所造成的 pH 下降量。而碳酸鈣飽和度的下降，則因水溫上升及溶在海水的

二氧化碳減少而減緩 15% (McNeil and Matear, 2007)。這也就是說，大洋的海水

酸化，主要受大氣二氧化碳分壓所控制。 

根據 IPCC AR5 四種代表濃度途逕 (RCP2.6、RCP4.5、RCP6.0 及 RCP8.5) 

推估結果，在 1986 年至 2005 年間，全球表層海水 pH 將分別下降 0.065、0.145、

0.203 及 0.31，且表層海水的酸化現象有相當大的區域性變動 (圖 2.47)，如以

RCP8.5 的代表濃度途逕結果發現除了北半球高緯度部分海域之 pH 值可較 1990
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年代降低 0.4 以上外，北大西洋中高緯度區域的酸化趨勢較副熱帶區域高出 50% 

(Olafsson, 2009) 亦最為明顯。 

 

圖 2.46 九個具代表性海岸線潮位站的觀測與推估的海平面淨變化：(a) San 

Francisco: 37.8°N, 122.5°W；(b) New York: 40.7°N, 74.0°W；(c) Ijmuiden: 

52.5°N, 4.6°E；(d) Haldia: 22.0°N, 88.1°E；(e) Kanmen, China: 28.1°N, 

121.3°E；(f) Brest: 48.4°N, 4.5°W；(g) Mar del Plata, Argentina: 38.0°S, 

57.5°W；(h) Fremantle: 32.1°S, 115.7°E；(i) Pago Pago: 14.3°S, 170.7°W。

潮位觀測資料 (黃線)起自 1970 年、衛星測高資料 (紫線)起自 1993 年、

RCP4.5 情境模式 2006~2100 年的推估 (90%不確定性，灰色區間；整體

平均，粗黑實線；任三個模式的整體平均，彩色線)、右方直線段表示

RCP2.6 (深藍)、RCP4.5 (淺藍)、RCP6.0 (黃) 和 RCP8.5 (紅) 代表濃度

途逕下，在 2100 年時的系集平均推估值與可能變動範圍。(圖片摘自
IPCC WG1 AR5, Figure13.23) 
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圖 2.47 根據 RCP8.5 代表濃度途逕使用 11 個 CMIP5 模式推估海洋表層酸化情

形。(a) pH 值的時間序列，其中實線為平均，色塊為模式間差異。(b)以

各模式中位數呈現未來全球海洋表層 pH值變化分布(相對於 1850~2100

的平均值) (摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 6.28) 
 

目前模擬結果顯示，於 2100 年海水平均 pH 將由工業革命前的 8.2 下降到

7.8，北極海域的年平均ΩAra將於 2020 開始出現低於飽和 (ΩAra<1)，並於 2050 年

全面低於飽和值 (Feely et al., 2009；Steinacher et al., 2009)。南大洋的年平均ΩAra，

將於 2050 年低於飽和 (Orr et al., 2005)。如果考慮到季節變化，南大洋冬季的Ω

Ara將於 2030 年時就低於飽和值 (McNeil and Matear, 2008)，而南緯 60o以南以及

部份太平洋海域則將於 2095 年低於飽和 (Feely et al., 2009；Steinacher et al., 2009)。

熱帶及臺灣位處的亞熱帶海域，ΩAra於 2100 年時仍能維持在 2 以上，這是因為

這些海域有比較高 CO3
2-濃度及水溫 (Chen et al., 2006；Feely et al., 2009)。圖 2.48

是南海北部相關碳化學參數對深度，於工業革命前 (1850 年)、1997 年以及 2050

年的分布圖 (Chen et al., 2006)。結果顯示隨著海水吸收越來越多二氧化碳，pH、

ΩAra及ΩCal均隨時間下降。由於人為二氧化碳入侵的量隨深度增加而遞減，pH、

ΩAra及ΩCal的下降幅度，也隨著深度增加而遞減。但當北極海域及南大洋的ΩAra

於 2050 年低於飽和時，南海表水的ΩAra仍然會接近 300%。 
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圖 2.48 南海標準化溶解態無機碳 (nDIC)、25oC下量測的pH (pH25, total scale)、

ΩAra，以及 ΩCal於 1850年 (黑)、1997 年 (藍)，以及 2050 年 (紅) 對深

度的分布。(摘自 Chen et al., 2006，圖 11-12)  
 

值得注意的是，在海洋酸化的情況下，未來海水中的碳酸鈣將逐漸變成未飽

和狀態，因此表層海水對於所有含碳酸鈣的海底岩石及沉積礦物溶解性會增加，

恐影響海洋中珊瑚、貝類等生物形成其外殼或骨架的能力 (Feely et al., 2009)。對

特定的魚類或貝類，海洋環境的 pH 值持續降低，可能對其生理機制有負面影響 

(Bijma et al., 2002；Kroeker et al., 2010)。模式結果也證實表層海水的碳酸鈣飽和

度的變化，且其趨勢隨季節及緯度變化不同。McNeil and Matear (2008) 研究發

現，當大氣二氧化碳濃度到達 410ppm，10%極區海水中的碳酸鈣 (以霰石，

aragonite作為代表) 不飽和現象就會開始發生因而使海洋生態受到影響，當大氣

中的二氧化碳濃度到達 450ppm，也就是近 30 年內，在南半球海洋的冬季中，碳

酸鈣的不飽和現象便會開始發生。而若當大氣中二氧化碳濃度到達 500ppm~600 

ppm，碳酸鈣不飽和現象就會廣布於全球海洋。 

2.9 結語 

IPCCAR5 根據改進的氣候模式及相關指標研究，認為大量溫室氣體 (例如：

二氧化碳) 使地球輻射收支不平衡，所蓄積之能量大多進入海洋，產生海洋暖化

的現象。而海水除了能儲存大部分的熱能，也藉由海洋中的大尺度洋流南來北往

的運動，輸送與交換高低緯度間的海洋熱能，對調節氣候及全球熱量平衡都具有

重要的貢獻。NEC 足以影響大規模的氣候訊號，使區域性的氣候具有專屬的獨

特模式。NEC 的分支黑潮流為緊鄰臺灣的重要洋流，其與臺灣的氣候、環境、漁

業及人類生活等，有著密不可分的關係。許多研究發現聖嬰年期間，NEC 分支點
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會發生位移現象，影響迴游性魚類的遷移以及下游黑潮的強度及路徑變化。此外

ENSO 及 PDO 皆可能對於臺灣東側與呂宋海峽黑潮路徑與傳輸量帶來明顯的變

化。未來暖化的環境下，NEC 與 NECC 的流況皆有流軸位置或傳輸量的變化，

且現今之聖嬰現象等大尺度洋流引起的變異在暖化的情況下也可能會發生變化。 

在最近的三十年之內，全球與海岸地區的海溫變化趨勢有明顯的空間不均勻

性，72%的海岸地區超過海洋平均暖化速率 (升溫速率約為每 10年 0.25±0.13oC)，

主要的升溫地區為北迴歸線以北至北極圈，特別是在歐亞大陸及北美洲的海灣地

區，以及東海、西非外海及南美洲東北外海等海域。以 RCP8.5 代表濃度途逕為

例，2021~2030 年臺灣周邊表水溫平均約上升 0.8oC，其中臺灣北方的東海海域

水溫暖化現象較臺灣南方南海水域明顯。臺灣周遭海洋表面溫度也在大尺度環流

變異的影響下，有相較於全球更強烈的變動及季節特性 (Belkin, 2002)。以臺灣

周遭海域 (18oN~30oN, 114oE~128oE) 現況而言，SST 時空間變異量 (oC) 在冬季

增溫現象十分顯著，約為 0.5oC 至 4oC，夏季的變異較為緩和，約為 0.5oC 至 1.5oC 

(Belkin and Lee, 2014)。此一增溫的環境將對臺灣漁業造成一定程度的影響，例

如冬至前後之烏魚捕獲量，已證實在氣候變異 (i.e. PDO) 與暖化效應下，有逐年

下降之趨勢 (Lan et al., 2014)。不過近 10 年來，臺灣海峽的升溫現象亦有減緩趨

勢 (降溫幅度約為 0.67oC/deacde)，此與近 10 年全球海域平均 SST 的變動趨勢 

(Cohen et al., 2012) 頗為一致。此外，聖嬰與反聖嬰現象亦可能引起臺灣海峽環

流的改變及短期海溫的顯著變異，並造成生態資源的衝擊 (如：2008 年澎湖寒害

事件)，也是值得特別關注的議題 (Chang et al., 2009，2013；Lee et al., 2014)。 

海水熱膨脹效應導致全球平均海洋體積產生顯著增加 (Gregory and Lowe, 

2000) 是現今海平面升高的主要原因。除了海水密度，海洋洋流的循環的變化，

區域大氣壓力改變，來自陸地的冰 (和水) 進入海洋後，地殼構造的變動或海岸

過程也可能改變海平面高度。由於潮位觀測資料常存在多年代際低頻變化 

(Chambers et al., 2012)，海平面上升加速度的估計對於所選擇的分析時段相當敏

感。然而，自 1993 年以來全球平均海平面呈現較高變化率，則十分可信。衛星

測高結果亦顯示，近 20 年的海平面上升速率有明顯的區域特性，如西太平洋海

平面上升率比全球平均值高出約 3 倍，而東太平洋則是比全球平均值低。此空間

上的差異大多是反應自然氣候變化 (如聖嬰現象與太平洋年代際振盪) 的影響。

臺灣周圍海域位處於西北太平洋，海平面上升是十分重要的研究課題。1961 年

至 2003 年間臺灣附近各地海平面的上升趨勢約為每年 5.3 毫米 (Tseng et al., 
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2010)。根據 RCP4.5 代表濃度途逕，2081 年至 2100 年間，全球沿海岸線的海平

面變化範圍約介於 20 公分至 50 公分，而年際到年代際變化具有相當大的空間不

均勻性。 

暖化現象會影響海水蒸散˴降雨等水循環，使海水鹽度改變。大西洋上層 500

公尺的鹽度在 1950~2008 年間呈增加趨勢，而太平洋和南大洋則降低，證明水循

環已經改變。暖化及層化的加強，海水溶氧濃度應當會下降，因為氧氣的溶解度

隨升溫而下降，而層化之加強則使得表水溶氧不易向下傳遞，造成初級生產力減

少。此情況在沿岸海洋比開放海域更嚴重。由衛星觀測資料可知，從 1998 年到

2006年，世界主要海洋的寡營養鹽海域正在擴張，其擴張速率在每年 0.8%至 4.3%

之間。此外，有充分証據顯示大洋的浮游植物生態隨氣候振盪而改變。隨二氧化

碳在大氣層的累積，越來越多的二氧化碳溶在海水裡，造成海水酸鹼值 (pH= -

log[H+]) 降低；工業革命以來，海洋表水 pH 平均值下降了約 0.1 (由 8.2 下降至

8.1)。推估結果顯示，於 2100 年海水平均 pH 將由工業革命前的 8.2 下降到 7.8，

達到 2,000 萬年來的最低值。快速的海水酸化威脅整個海洋生態，尤其是會降低

海洋生物形成碳酸鈣殼體或骨架的能力 (Feely et al., 2009；Orr et al., 2005)。造

成海水酸化的因素還包括近岸海水優養化，或是自然釋放、人為排放入海洋的化

學物質，例如海底火山活動的增加、大氣的酸性物沉降通量增加等。 

整體而言，IPCC AR5 (2013) 顯示人類活動「極其可能」是 20 世紀中期以來

觀測到的全球氣候變暖的主要原因。目前氣候變遷的驅動力主要來自大氣二氧化

碳濃度的升高，而部分人為活動所導致之二氧化碳排放增加，其中有將近 15%至

40%的二氧化碳排放量會存留在大氣中超過 1,000 年之久，可能在百年至千年的

時間尺度上是不可逆的。如未來溫室氣體的持續排放，全球平均地表溫度上升，

海冰覆蓋面積及厚度可能繼續縮減，海洋持續的升溫亦促使熱量從海洋表層滲透

到深海並影響深海環流系統，將導致氣候進一步變暖以及氣候系統內部反饋變化

加劇。海水升溫的現象將增加海水熱容量與強化海水層化，影響海水蒸散˴降雨

等水循環過程，進一步反饋大氣。此外，伴隨著熱膨脹效應，整體而言，海平面

將明顯上聲 (Church et al., 2011b)。如果無法抑制溫室氣體的增加，全球暖化的

速度將遠超過自然變化的幅度，因此如何透過海洋系統之監測與分析，掌握海洋

系統的變動趨勢，應有助於人類思考與進行溫室氣體減量或維持平衡的工作，以

減緩全球暖化對地球生態環境的可能衝擊。 
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常見問題 

問題 2.1 人為海洋酸化與氣候變化有關嗎?  

人為氣候變遷和人為海洋酸化都是因為大氣中二氧化碳濃度增加造成的。和

其他溫室氣體類似，二氧化碳 (CO2) 濃度增加時，可吸收從地球表面反射回的

熱能，從而可間接改變氣候系統。海洋酸化指的是 pH 值長期 (通常為幾十年或

者更長) 下降，由於 pH 值是酸度的無因次量，故海洋酸度說明的是 pH 的變化

方向而不是終點。因為目前海水可吸收掉大氣中將近 30%的 CO2，所以 CO2 濃

度升高的現象維持在數十年以上時，會直接造成 pH 值降低的海洋酸化現象。當

然海洋酸化也可以由海洋中其他自然化學成分的增加或減少而引起，例如火山活

動的加強、甲烷水合物的釋放或者因人類活動 (例如：釋放到大氣中的氮氣硫磺

化合物) 引發。 

人為造成的海洋酸化指的是因人類活動造成 pH 值下降的分量。從大約 1750

年開始，我們開始利用石化燃料來獲取能源，許多工業、農業活動排放的 CO2使

得全球大氣平均 CO2濃度從 278ppm 上升到了 2011 年的 390.5ppm，估計海洋也

從大氣中吸收了將近 155±30PgC，大致相當於自工業革命前時代以來人類活動

所排放 CO2總量的四分之一 (555±85PgC)，因而目前大氣中 CO2的濃度比過去

八十萬年中的任何時候都要高，而且持續加速上升中。目前觀察從工業革命開始

以來，海洋表面水體的 pH 平均值已經從 8.2 下降到了 8.1，降低了大約 0.1 個單

位，如以大氣和海洋 CO2濃度的模式推估結果，本世紀末的海洋表面 pH 平均值

將再下降 0.2 到 0.4 個單位 (圖 F2.1)。 
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圖 F2.1 根據 RCP8.5 代表濃度途逕使用 11 個 CMIP5 模式推估海洋表層酸化情

形。(a)pH 值的時間序列，其中實線為平均，色塊為模式間差異。 (b)以

各模式中位數呈現未來全球海洋表層 pH 值變化分布  (相對於

1850~2100 的平均值) (摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 6.28) 
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問題 2.2 現今海平面的變動趨勢在歷史紀錄上是不尋常的嗎?  

海平面的儀器觀 (監) 測的參考基準可為地球固體表面或地心座標。前者稱

為相對海平面 (relative sea level, RSL)，後者則為所謂的地心海平面 (geocentric 

sea level)。相對海平面多為利用潮位計量測之結果，不過長達百年以上全球測站

資料不多，近二十年來之潮位站資料較多也較可靠，而地心海平面則是指近二十

年來利用衛星測高所得之結果，兩者均可用來探討海平面變化對沿海區域的影響。

前者最早在 18 世紀設置於北歐的部分港口，雖然潮位站的數量不斷增加，不過

由於潮位站在空間上不均勻分佈，量測的時間長度也有所不同，甚至量測資料會

包含由地殼垂直運動所造成的誤差，因此學者發展各種不同的方法以克服上述問

題。近年來，潮位計所得的量測資料精準度已提升並可應用於評估 20 世紀海平

面的上升趨勢。雖然平均海平面的長期趨勢本身包含了年際、年代際尺度的變異，

各種不同方法所推估的變化在這些時間尺度下也存在著些許差異，不過學者們認

為在過去的兩個世紀裡全球平均海平面上升的速率呈現增加的狀態，而 1900 年

至 2010 年全球平均海平面的長期趨勢大致上每年增加 1.7 mm，上升了 0.19 m。

除此之外，學者們分別利用潮位站的觀測數據與衛星測高為基礎所建立的全球平

均海平面時間序列，既使不同研究群之資料因時間尺度與參數選取而有細微的差

異 (Masters et al., 2012)，例如考量冰川均衡調整所引起的全球海洋盆地規模變動

效應 (Peltier 2009) 所需的修正量 (每年約減少 0.3 mm)，但 1993 年至 2012 年期

間的長期變化趨勢大致仍維持全球平均海平面上升率，大約每年增加 3.2 mm (圖

F2.2)。  

在世紀尺度的觀測資料中，整個 20 世紀和 1993 年以來全球海平面平均變動

率是不同的，過去 20 年的海平面上升大約是 20 世紀平均值的兩倍。特別是在過

去冰帽迅速解體的時期裡，海平面變動率的波動更為迅猛，例如在冰川期和間冰

期的過渡階段，異常的地殼運動可能引發局部海平面的快速變化，因而超越了目

前全球海平面平均變動率。但透過指標記錄可重構過去 2000 年的海平面資訊，

以便與儀器觀測時期資料相比對，但因為這些紀錄是基於千年尺度的信息，故無

法排除世紀尺度上有更快的海平面變動率。例如，這些指標記錄顯示過去 50 萬

年裡的冰川期-間冰期氣候週期導致全球海平面變動高達 120 公尺至 140 公尺之

間，此一變動主要發生在由全冰川期轉變為間冰期的 1 萬年到 1 萬 5 千年間，當

時每年平均海平面上升 10 毫米至 15 毫米。這些長時間尺度的實例說明，目前全

球平均海平面變動率與過去 2000 年中觀測或估算出的變動率相比有不尋常之處，
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這一結論亦得到了儀器和地質記錄的支持。 

 

 

圖 F2.2 (a) 三種不同方法由潮位觀測資料所得年平均全球海平面上升 

(1900~2010)，橘線 (Church and White 2011)、藍線 (Jevrejeva et al., 2008)、

綠線 (Ray and Douglas, 2011)，(b) 五組 (CU, NOAA, GSFC, AVISO, 

CSIRO) 衛星測高海平面資料 (灰線) 及所有資料之平均 (淺藍線)。(摘

自 IPCC AR5, 2013, Figure13.3) 

 

  



臺灣氣候變遷科學報告 2017 

 

 ．261． 
 

問題 2.3 為什麼區域性的海平面變化和全球平均值有顯著差異? 

區域性的海表面風應力、海水的熱膨脹，以及融冰增多都可改變洋流，進而

可能導致各地出現不同的海平面變化。此外，受到區域性過程 (如大氣壓力改變、

泥沙的淤積和大地構造運動等) 亦可引起海平面的其他變化。例如，區域大氣壓

力改變會影響海表面壓力，進一步導致海平面變化。此一大氣壓力改變對海平面

時空尺度變化的影響範圍也相當地廣泛，包含非常短暫的事件及幾十年或世紀的

持續變化，前者如海浪和暴潮，後者則屬於氣候變異相關的海洋模態，其中以海

水容量和陸地冰體積發生變化等因素被認為是幾十年乃至幾百年之區域海平面

變化的主要貢獻因子。在上述較長時間尺度上，任何沿岸、海洋或陸面的垂直運

動種過程也會導致海平面相對的大幅度變化。 

目前衛星測高結果更清楚地顯示過去二十年世界各地海平面上升的速率相

當地不同，區域海平面的變化與全球平均海平面存在很大的差異。例如：位於西

太平洋海域，海平面上升率比全球平均值高出約三倍；東太平洋海域則是比全球

平均值低，甚至許多美洲西海岸的海平面則呈現出下降的趨勢。臺灣周圍海域位

處於西北太平洋，此區域的海平面變化率 (見圖 F2.3.1) 約為全球平均之三倍。 

海平面上升在空間上的差異大多是自然氣候變化結果，例如：時間尺度包括

有每年至幾十年的聖嬰現象與太平洋年代際振盪現象等，這些自然氣候變化改變

近地表風、洋流、溫度和鹽度，進而影響到海平面。除了上述的氣候自然變異之

外，海平面的長期變化趨勢將隨時間持續累積，21 世紀 (甚至更久的將來) 世界

各地的海平面變化可能會呈現出非常不同的樣貌。另外，沿海岸設置的潮位觀測

站，可能量測到因海洋或陸地表面的垂直運動所導致的海平面細微變化 (見圖

F2.3.2)。 

綜言之，上述這些過程可能引起洋面和洋底高度發生變化，最終導致在區域

尺度上海平面變化出現獨特的空間分佈型態。將這些過程結合起來可勾勒出一個

完整的海平面總體變化型態，此一全球平均變化可體現各種氣候過程 (如陸地冰

融化和海洋變暖) 的總體貢獻，並代表許多沿海地點的海平面變化的一個良好估

值。但由於每個過程的相對貢獻發生變化，海平面的總體變化型態也將隨著時間

推移而改變，一旦區域性過程產生一個強信號，則有可能出現大幅度背離全球平

均值的情況。 
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圖 F2.3.1  臺灣周遭海域 1993~2007 年衛星測高數據所推估之海平面變化趨勢。

虛線為觀測數據經 18 個月移動平均之結果、虛點直線為線性迴歸所得

之趨勢、實曲線為 LOESS 分析所得之非線性變化趨勢 (Tseng et al., 
2010)  
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圖 F2.3.2  由衛星測高資料所得海平面變化率 (1993~2012 年) 全球分布圖及六

個選定潮位站 1950~2012 年之監測數據所得之海平面變化率 (灰線)，

其中紅線所示為推估的全球平均海平面上升趨勢以利比較。(圖片摘自
IPCC AR5, 2013, FAQ13.1, Figure 1) 
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問題 2.4 臺灣周遭海洋增溫情況為何? 

臺灣周遭海域也有增溫現象，但此一增溫現象隨著季節與區域的不同而異。

我們以 1957 年至 2009 年 Haddly 一度方格 SST 的月別變動資料可知，近 50 年

臺灣周遭海域的增溫現象以冬季較為顯著 (圖 F2.4.1)，此一期間增溫約 0.5oC~ 

4oC，夏季的變異較為緩和，約 0.5 oC~1.5 oC。就空間變異而言，臺灣海峽的增溫

特別快速，其次為東海與大陸沿岸海域，南海與呂宋海峽黑潮流域的增溫相對不

顯著。以臺灣海峽之變動趨勢而言，50 年間海域年平均增溫變動十分明顯 (圖

F2.4.2, Belkin and Lee, 2014)，平均約增溫 1.6 oC，並似可在時間上區分為三個區

間，1957~1980 年間呈現降溫現象，約-0.41 oC/decade，1980~1998 年間有顯著的

增溫 (約 1.3oC/decade)，而近 10 年來之增溫現象則略有停滯的情形 (約-0.67 oC 

/decade)，此與全球海域平均 SST 變動趨勢在近 10 年略為減緩的現象 (Cohen et 

al., 2012) 相吻合。至於季節上臺灣海峽夏季的增溫現象相較於冬季不顯著，增

溫幅度約為 0.5oC~1.5oC，但以海峽南部水域增溫較大，而冬季增溫可達

3.0oC~4.0oC，且以海峽北部增溫較大。最新研究指出臺灣海峽表水溫增溫的現象

可能是由大氣平均風場變異而增加黑潮暖水往北的傳輸量 (Oey et al., 2013)，此

一趨勢將造成冬季由黑潮及大陸沿岸流交會所形成的鋒面發生向西北推移的現

象。 
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圖 F2.4.1  1957~2011 年間臺灣周遭海域 (18oN~30oN, 114oE~128oE) 月別 SST 變

異量 (updated from Belkin and Lee, 2014) 
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圖 F2.4.2  臺灣海峽長期年平均 HadISST1 SST 變動趨勢 (Belkin and Lee, 2014) 
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第三章  氣候模態、年代際變化、 

氣候遷移、與暖化遲滯 

1許晃雄、2李明營、2羅資婷 

1中央研究院環境變遷研究中心、2交通部中央氣象局 

摘要 

本章介紹氣候變化具有多重時間尺度的特性，過去一百多年的氣候變化包括

年際 (數年)、年代 (際) (十至數十年) 與百年趨勢變化。這些變化多由已知的氣

候模態 (振盪、型態) 引起。發生於 1990 年代後期之後的全球暖化遲滯現象，是

由於年代際變化處於降溫過程暫時掩蓋了長期暖化趨勢，亦即全球暖化並無停滯

或消失的跡象。在可見的未來，當年代際變化轉為增溫過程，可能會強化長期暖

化趨勢，呈現更急遽的暖化現象。 

3.1 前言 

氣候變化具有多重時間尺度的特性，過去一百多年的氣候變化包括了年際 

(數年)、年代 (際) (十至數十年) 與百年趨勢變化。這些變化發生於過去，在暖化

的未來也會持續發生。氣候變遷專門委員會定義的氣候變遷包括自然與人為因素

引起的氣候隨時間的演變。在判斷人為暖化是否已經發生的過程，了解這些變化

的特性，有助於研判自然變化與人為影響的相對重要性。造成氣候變化的自然因

素很多，其中不少現象仍未完全被理解與預報。本章的目的即在綜整與介紹存在

於大氣與海洋的自然氣候變化現象。依據有限的觀測資料，這些自然現象的時間

尺度多在數年 (稱為年際，interannual)、十幾二十年 (稱為年代，decadal)、或數

十年 (稱為年代際，interdecadal)，且具相當大的空間尺度，如包括整個極區與高

緯度區域或整個大西洋/太平洋，因此對氣候的影響也是洲際甚至全球尺度。這些

氣候擾動在長期統計上，都是最具影響力的現象，常以模態 (mode)、型態(pattern) 
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或振盪 (oscillation) 命名。受到年代際變化的影響，氣候可能在數年之中從暖和

轉為偏涼，或由多雨轉少雨。由於變化相對快速，稱為氣候遷移。這些不同時間

尺度的氣候變化疊加在一起，形成過去百年來的複雜氣溫變化。在百年暖化趨勢

中，年代際變化造成時而加速增溫，時而遲緩甚至降溫的現象，聖嬰/反聖嬰現象

造成的年際之間的溫差更是時常遠大於百年暖化趨勢的幅度。IPCC AR5 特地指

出1990年代末期之後，暖化趨勢呈現遲緩現象，後來被稱為全球暖化遲滯 (global 

warming hiatus)。這項發現引起輿論討論，甚至質疑全球暖化的真實性。過去幾

年，學術界投入相當多精力探討暖化遲滯現象的原因，再次確定主要原因是過去

十多年間，年代際變化處於降溫過程暫時掩蓋了長期暖化趨勢。這些研究多發表

於 IPCC AR5 正式公告之後，本章特地整理相關研究結果，介紹最新的研究發現。 

3.2 氣候模態 

近年來，由於氣候資料收集越來越完整，資料的長度往往達幾十年甚或百年，

資料的完整與多樣化，幫助我們對於較長時間尺度的氣候現象有進一步的認識。

氣候模態為主要存在大氣或海洋中的結構，我們可以藉由這些結構，對於地球系

統有更多的認識，而了解這些氣候模態的變化，也幫助我們對於天氣系統及氣候

在時間空間上的變異有更深入的了解。 

每一個氣候模態影響的範圍，區域均不相同，通常我們可以藉由某些測站及

大氣環流的遙相關 (teleconnection) 分析得到，或者可以由主成分分析 (principal 

component analysis) 得到最主要影響因子的時間序列，這些時間序列的變化代表

每個氣候模態的強弱變化。若將這些時間序列與全球或區域資料做迴歸分析，可

得這些氣候模態主要影響的區域，有些只侷限於某些緯度，有些影響的區域可達

整個北半球，或整個海洋周邊區域。 

本章根據 IPCC AR5 整理出較為人熟知的氣候模態，這些氣候模態包括聖嬰

現象 (El Niño-Southern Oscillation，ENSO)，太平洋年代際振盪 (Pacific Decadal 

Oscillation，PDO)，大西洋多年代振盪 (Atlantic Multidecadal Oscillation，AMO) 

等。某些氣候模態的定義及描述方式有好幾種，通常和研究者使用的資料及研究

的時間區段相關，雖然同一現象可能有不同的定義 (請參閱 IPCC, 2013, Box2.5 

Table1)，呈現的結果通常沒有太大差異。以下介紹這些氣候模態的時間變化 (圖

3.1) 及影響區域 (圖 3.2)。 
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圖 3.1 各氣候變異指數時間序列變化，指標的定義請參考 IPCC AR5 (2013) 

Box2.5。除了 Niño3.4 (聖嬰指數) 及 AMO 指數外，均經過標準化 (以

1971~2000 年為基準)，長期趨勢 (trend) 均以 1870~2012 年來計算。(a) 

傳統聖嬰；(b) 中太平洋聖嬰；(c) 太平洋年代際振盪；(d) 大西洋多年

代振盪；(e) 北極振盪及北大西洋振盪；(f) 南極振盪；(g) 太平洋－北

美遙相關；(h) 太平洋－南美遙相關；(i) 大西洋聖嬰模態；(j) 赤道大

西洋經向模態；(k) 印度洋海盆模態；(l) 印度洋偶極模態。 
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圖 3.2  氣候模態的空間分布，將各氣候變異指數與海溫或海平面氣壓做回歸分

析所得到的結果。回歸分析以 1870~2012 年有資料的時間為主。(a) 傳

統聖嬰；(b) 聖嬰指標；(c) 太平洋年代際振盪；(d) 大西洋多年代振盪；

(e) 北極振盪及北大西洋振盪；(f) 南極振盪；(g) 太平洋－北美遙相關；

(h) 太平洋－南美遙相關；(i) 大西洋聖嬰模態；(j) 赤道大西洋經向模

態；(k) 印度洋海盆模態；(l) 印度洋偶極模態。 



臺灣氣候變遷科學報告 2017 

 

 ．271． 
 

3.2.1大氣 

北極振盪 

北極振盪 (Arctic Oscillation, AO；亦被稱為 Northern Annular Mode, NAM) 

經常被用來解釋北半球中緯度地區溫度驟降的現象。2009/2010 冬天，歐洲及亞

洲大陸持續降雪，造成多處交通中斷及農損，美國東岸也有雪災，造成多人傷亡，

中緯度許多地區陸續有災情發生，分析主要原因其一為北極振盪影響。2009/2010

年北極振盪指數明顯下降 (圖 3.3a)，此自然變化造成中亞地區溫度較氣候值偏

低 5oC 至 6oC，歐洲，美國東岸也較氣候值偏低 3oC 至 4oC，另外，非洲北部及

加拿大東岸明顯偏暖 (圖 3.3b)，這樣的氣候異常呈現北極振盪在負相位時的結

構。此說明此種氣候模態對於冬天的影響主要反應在大氣中，且對人類影響甚鉅，

此明顯的影響，也喚起吾人對於北極振盪變化的重視。 

 (a)  

 

 (b)  

 

圖 3.3 (a) 1950~2013 年冬季 AO 指數時間序列變化；(b) 2009 年 12 月至 2010

年 2 月溫度距平值。AO 指數摘自 http://www.cpc.ncep.noaa.gov/products/ 

precip/CWlink/ daily_ao_index/JFM_season_ao_index.shtml。 
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北極振盪指數的計算方式為將北半球 20°N 以北的海平面氣壓場做經驗正交

函數所得到的第一個主成分時間序列 (Thompson and Wallace, 1998)，以冬季影響

最為明顯。圖 3.3a的北極振盪指數呈現逐年高低變化，但亦有較長時間尺度的年

代際變化，於 1980 年代前，除了 1970 年代初期有短時間轉為正值外，指數多呈

現負距平，1980 年代後則多為正距平，但值得注意的是 1990 年代中期過後，北

極振盪指數已下降許多，甚至在近幾年有持續下降至負值的趨勢。 

當冬季北極振盪指數為正時，歐洲至中亞及美國東部為偏暖，而加拿大東岸

及非洲北部、阿拉伯則呈現偏冷，赤道及南半球受北極振盪影響較小；因北極振

盪指數為正時，反應極區的低壓及中緯度的高壓均偏強，西風噴流偏強，北方的

冷空氣不易南下，中高緯度區域包括歐洲、北亞及美國東岸均偏暖。反之，當極

區的低壓及中緯度高壓偏弱，西風噴流弱，北極振盪指數呈現負值，北方冷空氣

容易南下，中高緯度地區則易呈現偏冷。雨量方面訊號較不集中，且不只是北半

球，南半球部分區域相關係數也大。較為明顯的是，當北極振盪指數為正值時，

西風噴流強，易將大西洋上的暖濕空氣帶入歐洲，使得歐洲南部偏濕。 

目前研究顯示，北極振盪為一自然氣候模態，部分研究認為北極振盪的發生

與平流層的環流改變有關，平流層的訊號可以向下傳遞至對流層，導致對流層的

環流改變，當觀察到平流層訊號，可提早預報北極振盪的變化 (Wang and Chen, 

2010)。 

北大西洋振盪 

北大西洋振盪 (North Atlantic Oscillation, NAO) 代表大西洋冰島低壓及大西

洋副熱帶高壓的蹺蹺板變化 (圖 3.2e)，當北大西洋振盪為正相位時，冰島低壓及

副熱帶高壓均增強，中緯度西風帶也增強，溫帶氣旋活躍，對北大西洋以及周邊

的陸地地區造成極大的影響 (Hurrell and Deser, 2009)。北大西洋振盪與北極振盪

極為相似，不同的是，北極振盪是北緯 20°N 以北的海平面氣壓場經驗正交函數

得到的結果，而北大西洋振盪則是以北大西洋為主，計算出的第一個主成分即為

北大西洋振盪指數，主要影響的範圍也以大西洋中高緯歐洲及北美洲為主。當

NAO 指數為負時 (圖 3.4 左)，北大西洋易發生阻塞高壓，歐洲南部偏暖偏濕、

北部偏冷偏乾，北美洲東北岸均偏暖且海冰減少，東南岸偏冷易降雪；反之，當

NAO 指數為正時 (圖 3.4 右)，西風噴流將暖濕空氣帶至歐洲北部，呈現偏暖偏

濕，歐洲南部則偏冷偏乾，北美洲東岸呈現北冷南暖的型態。 
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圖 3.4. NAO 正負相位時對溫度雨量的影響。此圖來源為 NOAA 網站

www.climate.gov。 
 

除了環北大西洋的部分，NAO 的變化也與歐亞大陸的冬季季風系統有著密

切的關係。在年際變化的部分，NAO 與西伯利亞高壓年際變化有顯著相關，當

NAO 為負相位時，西伯利亞高壓偏強，東亞地區溫度偏低 (Wu and Wang, 2002；

Jeong and Ho, 2005)。在年代際變化方面，Hong et al. (2008) 發現 NAO 和影響臺

灣寒潮次數的年代際變化有負相關，當 NAO 為正，影響臺灣寒潮次數偏少；NAO

為負，影響臺灣寒潮次數偏多。1976/1977 年之後，影響臺灣的寒潮次數明顯減

少，西伯利亞高壓弱，且 NAO 指數明顯上升。 

北大西洋振盪的變化主要歸因於自然變異，近年來研究發現 NAO 與低平流

層的變化有關，由平流層的變化可以解釋近年來 NAO 的下降，若是能夠改進模

式中平流層的模擬以及平流層和對流層的交互作用，將會對於未來 NAO 變化的

模擬有很大的幫助。有些研究也發現 NAO 的變化與太陽活動有關 (Haigh and 

Roscoe, 2006；Kodera et al., 2008；Lockwood et al., 2010)，且近年來於模式中也

可以模擬出兩者的關係。另外，近年研究也發現 NAO 的減弱與海冰的減少有關 

(Strong et al., 2009；Wu and Zhang, 2010)。於 IPCC AR4 部分模式中可模擬冬季

的 NAO 隨著溫室氣體的增加有增加的趨勢 (Kuzmina et al., 2005；Miller et al., 

2006；Stephenson et al., 2006)，但部分模式變化則不明顯。 

南極振盪  

南極振盪 (Antarctic Oscillation, AAO)，也被稱為 Southern Annular Mode 

(SAM)，為南半球 20°S以南的第一主成分 (Thompson and Wallace, 2000；圖 3.2f)，

http://www.climate.gov/
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與北極振盪一樣，南極振盪與中緯度噴流的位置與強度有關，其影響的地方以南

極、澳洲、南美洲及南非為主 (Thompson et al., 2011)，如圖 3.5。由圖中可發現，

赤道東太平洋地區和南極振盪亦有相關，部分研究顯示，南極振盪與聖嬰現象存

在遙相關的關係 (Carvalho et al., 2005)。 

在過去幾十年裡，南半球的夏秋季 AAO 指數呈現上升的趨勢 (Marshall, 

2007；Jones et al., 2009)，如圖 3.1f，而這樣的變化大部分歸因於臭氧消耗 (ozone 

depletion)，溫室氣體的增加也有助於 AAO 的增加 (Thompson et al., 2011)。若臭

氧繼續消耗，溫室氣體持續增加，AAO 持續增加的機會較高，但若臭氧量有恢

復，則至少在兩者相關度較高的南半球春季至夏季，AAO 指數就會減弱 

(Thompson et al., 2011；Bracegirdle et al., 2013)。目前的模式在臭氧的模擬上較為

不足，模擬不出 AAO 的上升趨勢 (Fogt et al., 2009)。 

 

圖 3.5 AAO 指數和海平面氣壓場的相關係數圖。資料來源： 
http://www.jisao.washington.edu/aao/slp/ 
 

太平洋－北美型態與太平洋－南美型態 

太平洋－北美型態 (Pacific-North American Pattern, PNA) 為太平洋上一重

要現象，為一從赤道往北美傳遞的羅士比波 (Rossby wave) 波列 (圖 3.2g)，主要

影響的範圍為北太平洋及北美陸地。當聖嬰現象發展時，往往會誘發此遙相關現

http://www.jisao.washington.edu/aao/slp/
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象，使得北美洲地區的溫度及雨量受到影響，且能夠提供一個赤道的聖嬰及北大

西洋振盪連結的橋樑 (Li and Lau, 2012)。 

太平洋－北美型態為 500 百帕重力位高度場經過旋轉經驗正交函數得到的

第一主成分，由太平洋－北美型態指數時間序列變化 (圖 3.1g) 可看見在 1950年

至 1980 年間冬季的太平洋－北美遙相關指數有顯著的上升趨勢，約於 1990 年

後，大多呈現正值。將太平洋－北美型態指數與溫度場做相關，可發現太平洋－

北美型態主要影響區域為北美洲西岸沿海以及北美洲，當指數為正時，加拿大西

岸呈現偏暖，美國中部及東岸則呈現偏冷，且這樣的影響以冬季和春季最為明顯，

夏季影響最小。 

太平洋－南美型態 (Pacific-South American Pattern，PSA) 和太平洋－北美

遙相關類似，為一從赤道往南美傳遞的羅士比波波列 (圖 3.2h)。此配置主要影響

到的區域為南美洲，以降雨為最明顯 (Vasconcellos and Cavalcanti, 2010)。且由

PSA 時間序列 (圖 3.1h) 來看，過去 50 年有逐漸下降的趨勢且通過統計檢定，

也就是說，PSA 相位有由正轉負的趨勢，對於南美洲的氣候影響不容忽視。 

3.2.2海洋 

聖嬰現象 

將全球月平均海溫去掉長期趨勢後做主成分分析第 1 個主成分即為聖嬰指

標，現今許多人使用 Niño3.4 區域 (5°N~5°S，170°W~120°W) 的海溫變化代表

聖嬰指標 (圖 3.1a)，兩者變化非常相似。將聖嬰指標與全球海溫做回歸分析，可

得圖 3.2a，說明聖嬰現象主要變化的振幅在於東太平洋赤道地區，伴隨西太平洋

到北半球及南半球的馬蹄形反相位變化，除了太平洋以外，也可看到印度洋及大

西洋上海溫也有部分相關。聖嬰現象通常維持 1 年至 1.5 年，經過 2~7?年的週期

再發展另一次聖嬰或反聖嬰現象，以冬季振幅最大，4 月至 6 月振幅最小。 

當聖嬰現象發生，因赤道大氣海洋的變化，有時會產生明顯的遙相關影響，

常呈現波列結構傳遞能量 (如前述太平洋－北美型態)。有些研究也發現，聖嬰現

象發生時，大西洋會產生如北大西洋振盪結構的變化，影響到天氣系統 (如風暴

路徑) 位置及強度的改變。除了上述區域，南半球的部分地區如澳洲以及印度洋

區域 (可參考下列印度洋海盆模態部分) 也會受到聖嬰現象影響。 
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近年來發現部分聖嬰現象發展及變化的歷程和傳統聖嬰不同，有些聖嬰事件

在中太平洋發展且振幅最大之處也較傳統聖嬰偏西 (Kao and Yu, 2009)。Trenberth 

and Stepaniak (2001) 使用 Trans-Nino Index (TNI) 探討與傳統聖嬰不同的聖嬰事

件特性，後來也有學者以換日線聖嬰 (Larkin and Harrison, 2005)、Modoki (Ashok 

et al., 2007) 或中太平洋聖嬰 (Kao and Yu, 2009) 來代表與傳統聖嬰不同的事件。

中太平洋聖嬰主要變化區域位於赤道中太平洋 (圖 3.2b)，且中太平洋和東太平

洋及西太平洋的相位相反。參考圖 3.1b，發現中太平洋聖嬰指標雖沒有明顯的長

期變化趨勢，但在近年來振幅有增強的變化。 

太平洋年代振盪 

太平洋年代振盪 (Pacific Decadal Oscillation, PDO) 為太平洋 20°N 以北海溫

變化的主要型態，因為觀測資料較短，目前還沒辦法計算正確的週期，但以目前

來看，週期介於 20~50 年 (Deser et al., 2004)。將北太平洋 20°N 以北海溫做主成

分分析，第一主成分時間序列即為 PDO 指數的變化 (圖 3.1c)，也可得 PDO 主要

的海溫配置，如圖 3.2c。若將北太平洋擴展到整個太平洋作主成分分析，可得相

似的結果，稱為年代際太平洋振盪 (Interdecadal Pacific Oscillation, IPO)。PDO 指

數於 1920 年代由負相位轉為正相位，於 1940 年代由正轉為負，再於 1970 年代

轉回正相位，近年來部分研究提出 1990 年代末期 PDO 再次轉回負相位。當 PDO

指數為正時，赤道太平洋東岸以及北美洲西岸的海溫升高，北太平洋阿留申低壓

增強及附近的海溫降低。當 PDO 指數為負時，則呈現相反的環流狀態。其海溫

配置與聖嬰現象非常類似，不同的是聖嬰現象振幅較明顯的區域以赤道地區為主，

而 PDO 的配置振幅較大的地方則以北太平洋為主。 

不僅是太平洋上海溫的變化，環太平洋陸地上溫度、降水的環流均有明顯變

化，包括了當 PDO 於正的相位，阿拉斯加與加拿大西岸冬季的溫度較為溫暖，

墨西哥與美洲東南部的溫度較低，另外就雨量來說，墨西哥與美洲東南部的雨量

較多，加拿大與西伯利亞的雨量較少 (Mantua and Hare, 2002)。於東亞地區，PDO

的變化影響也很廣，包括了 Chang et al. (2000) 提出太平洋海溫高低會影響副熱

帶高壓的強弱，進而影響華南梅雨季雨量以及華南和長江梅雨的相互關係。Gong 

and Ho (2002) 發現夏季太平洋副熱帶高壓西伸的位置於 1976/1977年明顯改變，

強度增強，進而影響到西北太平洋颱風路徑的變化，通過台灣東方海面的颱風明

顯減少 (Ho et al., 2004)。台灣北部地區春雨的變化與 PDO 的關係，也有高度相

關 (Hung et al., 2004)。其他地區，如印度夏季季風的變化也與 PDO 有關，當 PDO
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於正相位 (1977 年後)，夏季季風降水減少，印度地區的溫度升高 (Krishnan and 

Sugi, 2003)，白令海的海冰則於 1977 年後減少 (Niebauer, 1998)。除了大氣海洋

的變化外，Mantua et al. (1997) 則針對不同地區及不同種類的鮭魚作探討，發現

在 1970 年代 PDO 由負相位轉為正相位後，阿拉斯加附近的鮭魚，產量突然間提

高許多；反之，美洲西岸的鮭魚產量卻突然下降許多。PDO 影響到魚類的捕獲

量，間接影響經濟發展，Mantua et al. (1997) 的研究喚起了更多學者對 PDO 的

重視。 

關於 PDO 的機制，共有幾種說法，包括赤道的影響 (如聖嬰現象)，副熱帶

－赤道海洋過程，以及北太平洋的大氣海洋交互作用等。在年際變化下，聖嬰現

象或其他外力透過表面熱通量造成阿留申低壓的強度變化是最主要造成 PDO 變

異的主要因素，而在年代際變化下，熱通量的影響、大氣波動、北太平洋海洋環

流都有可能造成 PDO 的變化 (Newman et al., 2003；Vimont, 2005；Schneider and 

Cornuelle, 2005；Qiu et al., 2007；Newman, 2007)。 

大西洋多年代振盪 

大西洋多年代振盪 (Atlantic Multidecadal Oscillation, AMO) 為北大西洋海

溫 65~80 年週期的年代際振盪 (Ting et al., 2009；Guan and Nigam, 2009)。AMO

指數計算方式為將 0~70°N的海溫去掉長期趨勢再做 10年滑動平均可得 (Enfield 

et al., 2001)，如圖 3.1d。1920 年代至 1960 年代以及 1990 年代中期過後，AMO

為正相位，1900 年代至 1920 年代以及 1970 年代至 1990 年代中期為負相位。且

其相對應的空間型態如圖 3.2d，主要振幅在北大西洋，最大值在格陵蘭的南方海

面上。 

AMO 的變化和部分區域的降雨變化有關，包含美國東南岸以及非洲的巴西

及撒哈拉等 (Enfield et al., 2001；Ting et al., 2009)。其他地區包含歐洲 (Ionita et 

al., 2012)、極區氣候 (Mahajan et al., 2011) 以及大西洋颶風發生的頻率 (Chylek 

and Lesins, 2008；Zhang and Delworth, 2009) 也都和 AMO 有關。 

部分研究認為 AMO 和 AO/NAO 一樣為一自然變異的模態，認為 AMO 與

大西洋溫鹽環流有關 (Delworth and Mann, 2000)。近年來有些研究認為溫鹽環流

的變化與人為溫室氣體的變化有關 (Dixon et al., 1999；Wood et al., 1999)，且當

溫室氣體增加，全球的海洋及陸地溫度也會跟著變化，所以也有部分研究認為

AMO 的變化部分來自於人為影響。 
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印度洋海盆模態與印度洋偶極模態 

將熱帶印度洋 (20°N~20°S) 月平均海溫作主成分分析，第 1 個模態即為印

度洋海盆模態 (Indian Ocean Basin Mode, IOBM)，時間序列的變化如圖 3.1k。

IOBM 於 1950 年代以後有顯著的上升趨勢，且通過統計檢定測試 (Du and Xie, 

2008)。第 2 個模態則為印度洋偶極模態 (Indian Ocean Dipole Mode, IODM)，時

間序列的變化如圖 3.1l。 

IOBM 為整個印度洋海溫的變化 (圖 3.2k)，與 ENSO 變化有密切相關，於冬

季振幅最大。當聖嬰現象發生時，赤道印度洋會於 3 至 6 個月後有增暖現象，此

增暖歸因於印度洋上風速的減弱，減少向上的潛熱通量，以及雲量減少，增加太

陽輻射的結果 (Klein et al., 1999)。維持增暖的因素為海洋動力的影響，當海洋受

到風的影響而產生海洋中向西傳遞的羅士比波，將加深印度洋溫躍層 

(thermocline) 的深度，偏暖可維持較久 (Xie et al., 2009)。 

IODM則為印度洋東西反相位的變化 (圖3.2l)，以較短周期的年際變化為主，

於秋季振幅最大。當 IODM 為正相位時，印尼群島附近海溫偏冷，造成的原因為

當赤道印度洋東岸有東風距平，使得東岸有湧升流產生，溫躍層也會相對應變淺

且使海表面溫度下降 (Saji et al., 1999)。赤道印度洋東西風距平的變化，使得印

度洋溫躍層也會有東西方蹺蹺板變化。 

大西洋聖嬰模態與熱帶大西洋經向模態 

赤道大西洋有兩種主要的模態，也分別為赤道大西洋第 1 主成分及第 2 主成

分。第 1 主成分很類似於太平洋上的 ENSO 現象，稱為大西洋聖嬰模態 (Atlantic 

Ocean Niño Mode, AONM)，時間序列如圖 3.1i，呈現明顯的年際變化，週期大約

2~3 年，於一年之中的 5 月至 7 月最為明顯。振幅最為明顯的地方為東大西洋 

(如圖 3.2i)，和 ENSO 一樣呈現冷/暖舌的型態。主要產生的原因和太平洋聖嬰很

類似，為大氣海洋間的交互作用得到的正回饋結果，當東大西洋呈現偏暖，東風

減弱，湧升流也減弱，溫躍層變淺，東大西洋偏暖更明顯。但整體而言大西洋聖

嬰比起太平洋聖嬰較弱，週期較短。 

第 2 主成分為熱帶大西洋經向模態  (Tropical Atlantic Meridional Mode, 

AMM)，時間序列如圖 3.1j，以 3 月至 5 月最為明顯，環流配置如圖 3.2j，大約

以赤道為分界，呈現南北反向位的配置。當赤道以北為暖，以南為冷，相對應的
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東風在赤道以北為減弱，赤道以南為東風增強，風速增加，海溫下降。若有南風

分量時，因科氏力的影響呈現南半球有向西的分量，北半球有向東的分量，即會

造成 AMM 如此反相位的配置。AMM 對於非洲的雨量有很大的影響 (Nobre and 

Shukla, 1996)，且此模態的變化也會影響到北大西洋上的颶風生成，當正相位時，

北大西洋海溫偏高，颶風生成機率升高。 

3.3 年代際變化 

過去一百多年的全球氣溫變化包含多重的時間變化尺度:百年暖化趨勢，跨

年代尺度的年代際變化，以及年與年之間的年際變化。百年暖化趨勢在第一章已

有詳細討論，年際變化 (如，聖嬰／反聖嬰現象) 對長期變化趨勢無明顯影響。

年代際變化因為時間尺度長達數十年，資料分析不易將其與暖化趨勢清楚區隔，

造成詮釋上的困擾，而且科學界對造成年代際變化的相關機制尚無全盤了解。本

章引薦年代際變化觀念，討論其與地球自然變異產生的氣候模態的關係，以及為

何近 20 年來呈現所謂「全球暖化遲滯」(global warming hiatus) 現象。 

3.3.1 全球溫度 

IPCC AR5 以非常高的信心聲明，19 世紀起的全球平均氣溫明顯增暖，而且

幾乎確定近 50 年的暖化趨勢是人類活動排放溫室氣體造成的結果。然而，全球

平均氣溫曲線呈現階梯式的上升趨勢，除單純的線性上升趨勢外，亦存在明顯的

年代際變化 (圖 3.6a)。如 1850 年代至 1920 年代、1940 年代至 1970 年代，這兩

段時間氣溫趨勢溫持平甚至逐漸變冷。相對來說，1930 年代至 1950 年代暖化趨

勢明顯，1970 年代末期之後持續且大幅度的增暖，高溫記錄更是履履創新。 

圖 3.6b 為 1901~2012 年間地表氣溫的線性趨勢。整體而言，除了北大西洋

冰島附近，全球各地都呈現明顯的暖化趨勢，而且陸地高於海洋，高緯度高於低

緯度，其中以歐亞大陸北方、北美洲、西非及巴西附近的暖化程度最為嚴重。圖

3.7 更清楚地呈現暖化趨勢在不同時期、不同區域皆略有差異。雖然，早期的資

料缺漏 (圖 3.7a 及圖 3.7b 中空白處) 的情況較為嚴重，其可信度不如近期的記

錄，許多地區的變化趨勢仍舊十分明顯。其中，1911~1940 年東北太平洋、北美

西部、北大西洋至北歐的暖化趨勢較明顯 (圖 3.7a)；1951~1980 年於北半球的溫 
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圖 3.6 (a) 1850~2012 年全球海陸表面溫度距平，資料來自三組不同資料源，上

圖為全年平均，下圖為十年平均及其中一組資料 (黑色) 的不確定性，

距平是相對於1961~1990年的氣候平均。(b) 觀測地表溫度在1901~2012

年的線性趨勢，資料與在 (a) 的橘色曲線相同，只顯示可用資料較高的

區域 (資料占分析時期達 70%，且前後 10%的時間有 20%以上的可用

資料)，「+」代表線性趨勢的統計信心度達 90%以上。 (摘自 IPCC AR5, 
2013, Figure SPM.1)  
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圖 3.7 全球地表年平均氣溫的線性趨勢，由上至下的時期分別為 1911~1940年、

1951~1980 年、1981~2012 年。資料來源為 NCDC MLOST，白色區域代

表資料完整性不足，「+」代表線性趨勢的統計信心度達 90%以上。 (摘

自 IPCC AR5, 2013, Figure 2.22)  

 (a)  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 (b)  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 (c)  



第三章 氣候模態、年代際變化、氣候遷移、與暖化遲滯 

 

．282．  
 

度趨勢幾乎跟 1911~1940 年呈現相反相位的關係，尤其在北大西洋 (比較圖 3.7a

與圖 3.7b)。最近 30 多年 (1981~2012 年，圖 3.7c) 的暖化速率則最為明顯且範

圍最為寬廣，除東太平洋呈現冷卻外，全球幾乎都是增暖趨勢。上述的溫度變化

趨勢隱含全球溫度具有不可忽略的年代際變化量。此一現象在大西洋特別明顯。

如，1981~2012 年與 1911~1940 年期間，大西洋在北半球暖化程度大於南半球，

1951~1980 年則為北大西洋冷卻、南大西洋暖化的反相空間結構。以上現象說明

年代際變異在全球 (尤其大西洋) 氣溫的重要性。 

回顧圖 3.6 發現，1998 年之後的十多年雖然氣溫距平仍相當高，但其上升趨

勢並不明顯 (1998~2012 年的趨勢在 HadCRU4、NCDC MLOST、GISS 三組資料

分別為每 10 年變化 0.042oC±0.093oC、0.037oC±0.085oC、0.069oC±0.082oC ,IPCC 

AR5, 2013)。這一現象被稱為全球暖化遲滯，並成為反對全球暖化理論者的證據 

(詳細討論請見 3.5 節)。然而，先不論全球暖化是否遲滯，無可否認的是，由 1980

年代起的最近三個 10 年，除氣溫持續攀高外，更是百多年氣象儀器歷史記錄中

最暖的三個 10 年，暖化事實無可置疑。 

全球地表平均氣溫具有如階梯般上升的年代際變化特徵，引起許多科學家投

入心力欲探索其中的原因，亦出現各式各樣的理論。其中一派的說法把影響因子

歸究於大西洋的年代際變化。例如，Wu et al. (2007) 及 Wu et al. (2011) 利用非

線性分解方法，發現全球平均溫度在年代際時間尺度的變化特徵，與北大西洋多

年代振盪  (Atlantic Multidecadal Oscillation, AMO；Kerr, 2000) 幾乎同步。

Keenlyside et al. (2008) 應用偶合大氣海洋模式，預測接下來的十年經向翻轉環

流 (Meridional Overturning Circulation, MOC) 較長期平均偏弱，因此歐洲及北美

將略為降溫，全球暖化的威脅亦將稍稍減緩。Lee and Hsu (2013) 指出大西洋多

年代際的海溫變化可以引起大氣擾動，並透過高空噴流的傳遞，將影響力延伸至

整個北半球。 

除由大西洋的角色切入外，亦有不少研究認為懸浮微粒 (包括人為排放與火

山爆發等自然因素) 會遮避太陽光，並以直接或間接的物理過程降低進入氣候系

統的短波輻射能量，進而降低全球平均氣溫。許多地區 (如，歐洲，美國、中國、

日本等地) 的太陽輻射量具有明顯的年代際變化特色，如 1970 年代至 1980 年代

中期呈現遞減趨勢，之後隨即轉為上升趨勢。Wild (2012) 認為人為懸浮微粒濃

度是影響入射太陽光的主因，北半球硫化物在 1970 年代至 1990 年代初期有高峰

值 (圖 3.8)，所以這段時間的地表接受到的太陽輻射較低，抵消部份溫室氣體造
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成的暖化現象；1990 年代之後北半球硫化物排放逐漸受到控制，減緩暖化的力

道就減弱了一些，全球平均氣溫又開始飇高。相對來說，南半球硫化物排放呈現

單純且緩慢上升趨勢，所以南半球氣溫的變化不具明顯的年代際變化特徵。 

 

圖 3.8 1950~2000 年在北半球 (藍色線)、南半球 (紅色線) 與全球平均 (黑色

線) 的硫化物排放量。 (摘自 Wild, 2012)  

3.3.2 全球降水量 

全球平均溫度具有線性上升及年代際變化的雙重變化特徵。相對來說，雨量

的長期變化趨勢較無可循的規律性。分析圖 3.9 全球陸地平均年總降水發現，不

同資料之間的差異性頗大，尤其在 1950 年代之前，降水資料品質較差，可信度

偏低；在較近期中，約 1970 年代之後各降水資料有較高的一致性。雖然高頻的

年際變異仍大，但全球陸地平均降水量在 1970 年代至 1990 年代具有下降趨勢，

隨後轉為上升 (圖 3.9)。此一年代際的變化趨勢主要來自於熱帶地區 (30°S~30°N) 

的貢獻，其他緯度的年代際變異則不明顯。另一方面，Wild (2012) 分析北半球

陸地年平均降水量發現，1960 年代至 1980 年代末期的降水逐漸降低，隨後轉為

上升趨勢 (圖 3.10)，此兩段時期同時也是全球汙染區嚴重與改善的年代 (亦即暗

化 dimming與亮化 brightening)，因此，Wild (2012)認為汙染物可能對降水量的年

代際變化有所影響。與陸上降水相似，海面上的降水亦有高頻年際變異明顯，低

頻的年代際變化相對較小的特性，20 世紀初至 1930 年代中期、1980~2000 年兩

段期間雨量有上升趨勢 (圖 3.11)。相對於陸地降水，海洋降水長期上升趨勢較為
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明顯，IPCC AR5 估計全球海洋降水在 1900~2008 年的線性趨勢值為月累積雨量

每年約增加 1.5 毫米 (圖 3.11 藍色曲線)。 

 

圖 3.9 陸地年總降水距平時間序列在不同緯度的緯圈平均，時間為

1900~~2012 年，距平值是相對 1981~2010 年的氣候值，不同顏色曲線

代表不同資料源。 (摘自 IPCC AR5)  
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圖 3.10 北半球陸地在 1958~2008 年年降水距平的時序圖，距平值是相對

1961~1990 年的氣候值，藍色線為 11 年滑動平均，資料來源為 Global 

Historic Climate Network。(摘自 Wild, 2012)  

 

圖 3.11 重建海洋降水距平場的時間序列，範圍是 75°S~75°N，不同顏色曲線代

表不同資料源，細線代表年平均值，粗線為其低頻濾波的結果，淡藍色

區域代表藍色曲線的不確定度，距平值是相對 1979~2008 年的氣候值。

(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 3.7)  
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陸地降水趨勢的空間分佈方面，1901~2010 年的趨勢因早期資料缺漏的較多，

可用資訊的區域主要位於美國、歐洲、澳洲及東亞沿岸 (圖 3.12)，其中前三者在

百年的降水趨勢大致呈現上升走勢，東亞沿岸則有變乾傾向，唯上述趨勢值在不

同資料組間仍存在不小的差異性。1951~2010 年的趨勢方面，美國及歐洲的中北

部降水有增多趨勢；南歐、澳洲東岸及東亞沿岸的降水大致為下降趨勢。但臺灣

及華南在 GHCN、GPCC 則為上升趨勢。上述的比較顯示局地的降水趨勢在不同

資料組間有相異的結果，隱含網格降水場的可信度較低。 

 

圖 3.12 全球陸表雨量的線性趨勢，資料來自三組不同資料源 (由上而下分別是

CRU、GHCN 及 GPCC) 及分別時期 (左方為 1901~2010 年，右方為

1951~2010 年)，資料只顯示資料完整性較充足的區域，「+」代表線性趨

勢的統計信心度達 90%以上。(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 2.29)  

  



臺灣氣候變遷科學報告 2017 

 

 ．287． 
 

許多研究指出，根據Clausius-Clapeyron relation (每上升1oC增加7%的水氣)，

在暖化的背景下，全球水氣含量也會跟著增加。圖 3.13a顯示北半球多數地區的

比濕於 1973~2012年期間有顯著增加的趨勢，但此一趨勢多發生於 1998年之前。

1998 年之後，全球陸地比濕雖有年際變化，但無明顯上升趨勢，與暖化遲滯現象

一致 (圖 3.13b)。 

 

圖 3.13 (a) 全球地表比濕在 1973~2012 年的線性趨勢，資料來源為 HadISDM

及 NOCS，資料只顯示資料完整性較充足的區域，「+」代表線性趨勢的

統計信心度達 90%以上。(b) 全球陸地地表比濕的年平均變化時序圖，

不同顏色代表不同資料源，距平值是相對 1979~2003 年的氣候值。(摘

自 IPCC AR5, 2013, Figure 2.30)  
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3.4 氣候遷移 

當年代際變化轉變相位時 (如由正距平轉變成負距平)，局部或大範圍地區

氣候特性產生明顯變化，形成氣候遷移 (climate regime shift)。這些現象的發生有

時可以用氣候模態的相位轉變來解釋。氣候遷移是指一個氣候穩定狀態在相對短

暫時間跳躍至另一個穩定狀態的現象，此前後的穩定狀態需維持 5 年以上，且其

跳躍過程的時間遠短於穩定狀態維持的時間 (Yasunaka and Hanawa, 2002)。利用

冬季海溫做經驗證交函數分析 (Empirical Orthogonal Function，亦即主成分分析) 

及學生-t 檢定，Yasunaka and Hanawa (2002) 共發現了 6 個年代的遷移，分別是

1925/1926、1945/1946、1957/1958、1970/1971、1976/1977 及 1988/1989。氣候遷

移有時發生於局部區域，對當地氣候有明顯影響，如 1990 年代中期東亞與西北

太平洋夏季季風區發生氣候特性的明顯轉變 (e.g., Kwon et al. 2005)。Hong et al. 

(2014) 發現 1980 年後西北太平洋副熱帶高壓的年際變化振幅明顯變強。有些局

部區域的氣候遷移卻有全球性的影響：熱帶東太平洋海溫從 1997/1998 年聖嬰現

象後，進入長達十多年的相對冷期，被成為巨型反聖嬰 (mega La Niña, Kosaka and 

Xie, 2013)，研究發現可能是造成全球暖化遲滯現象的主要原因之一。以下舉例

介紹發生於 1960 年代、1970 年代與 1980 年代影響範圍較廣的氣候遷移現象。 

3.4.1 1960年代 

1960 年代晚期的氣候遷移在世界各地留下了不少蹤跡，如撒赫爾 (Sahel) 雨

量的突然降低 (圖 3.14; Higginbottom and Symeonakis, 2014)，巴西雨量、北半球

夏季的 NAO、哈德里環流輸送量、南半球副熱帶噴流輸送量、格林蘭南部海岸

溫度、南加勒比海海溫以及北大西洋颶風強度等均亦有極劇的變化。Baines and 

Folland (2007) 指出 1960 年代晚期氣候突變訊號最顯著的季節是 6 月至 8 月，其

次是 12 月至次年 2 月。Baines and Folland (2007) 亦認為在 1950 年代至 1970 年

代溫鹽環流較弱，即大西洋向北傳送的海洋熱通量較低。另一方面，1950 年代至

1960 年代的人造懸浮徵粒濃度有快速上升的現象，特別是在歐洲與北美兩地，

上述現象與突變發生的時間點相當一致，因此這些因素可能是引發 1960 年代晚

期氣候突變遷移的導因。台灣夏季雨量在 1960 年代後明顯減少至今 (第五章圖

5.1d)，是否與此一現象有關，值得進一步探討。 
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圖 3.14 薩赫爾雨量距平過去一百多年的變化 (摘自 Higginbottom and 
Symeonakis, 2014)  

3.4.2 1970年代 

1976/1977 的氣候遷移與 PDO 由負相位轉正相位的時間點十分吻合，兩者

常被拿來共同討論。如同圖 3.2c 所示，PDO 的空間結構為座落於中緯度北太平

洋至熱帶中東太平洋的海溫距平偶極，海溫距平變化以中緯度較為顯著。海溫距

平偶極的空間特徵與 ENSO 類似，但後者的海溫變化以熱帶地區為主。由於彼此

相似的海溫距平形態，探索 PDO 與 ENSO 是否有關聯性的理論成為熱門議題。

Newman et al. (2003) 舉出許多證據說明 PDO只是 ENSO投影到年代至年代際時

間尺度的隨機變異量。另一角度的理論亦被提出，這類的看法認為 PDO 能調節

ENSO 在年代至年代際時間尺度的變異量 (Power et al., 1999；An and Wang, 2000；

Rodgers et al., 2004)。比方說，1976/77 年之前以反聖嬰現象出現的頻率較高，但

在這之後轉變成聖嬰現象為主。1976/1977 氣候遷移及 PDO 的影響遍及全球的，

如阿留申低壓在 1976/1977 之後亦有明顯加強，北半球春季時菲律賓海則有反氣

旋距平，使東亞主槽向南伸展並加強，臺灣北部春雨因此較為偏多 (Hung et al., 

2004)。 

Ding et al., (2013) 使用海－氣－海冰的偶合模式進行回朔預報 (hindcast)，

模式中置入真實觀測的風應力來驅動海洋與海冰，並保留海水、海冰與大氣之間

熱量交換的偶合過程。結果顯示，模式能成功地掌握到 1976/1977 及 1998/1999

兩個氣候遷移。其中 1976/1977 的模擬結果與真實觀測最為神似，除海溫距平結

構有高度相似外 (圖 3.15a,b)，亦成功地模擬到阿留申低壓加深的現象，且遷移
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發生後海溫距平還能維持 9 年。Ding et al. (2013) 認為熱帶地區的初始條件與海

洋熱含量的動力調整，是模式能成功模擬 1976/1977 及 1998/1999 兩個氣候遷移

的關鍵因素。另一方面，雖然 1998/1999 氣候遷移與 PDO 由正轉為負相位的時

間點相同 (圖 3.15c)，但 Ding et al. (2013) 認為 1998/1999 氣候遷移比較符合大

氣中的北太平洋振盪 (North Pacific Oscillation, NPO；Linkin and Nigam, 2008) 與

海洋中的北太平洋環流振盪 (North Pacific Gyre Oscillation, NPGO；Di Lorenzo et 

al., 2008)。由其海溫距平的水平結構來看，1998/1999 氣候遷移在水平尺度較

1976/1977 小。 

 

圖 3.15 (a) 觀測及 (b) 模式系集平均的 PDO 海溫距平圖。(c) 相對應 (a) 及 

(b) 的時間序列 (主分量)，經 25 個月低頻濾波。(d) 模式 PDO 時間序

列，藍色線為個別模式成員，紅色粗線為系集平均。(摘自 Ding et al., 
2013)  

3.4.3 1980年代 

發生於 1980 年代晚期的突變，亦是另一個較為人熟悉的氣候遷移。Lo and 

Hsu (2010) 利用變遷點偵測法 (change point detection) 分析北半球冬季氣溫，客

觀地偵測出 1980 年代末期發生氣候遷移的區域，其中在歐洲、東亞、黑潮延伸

地帶以及美洲東南方氣溫突然上升，而在加拿大東岸快速降溫。此一氣候遷移事

件影響範圍相當大，如全球平均氣溫在 1980 年代末期的上升速度有加速現象。



臺灣氣候變遷科學報告 2017 

 

 ．291． 
 

羅 (2010) 更發現此一暖化現象不僅發生於近地表，同時也發生於整個北半球對

流層的氣溫與環流，以及海面下深達數百公尺的溫度 (圖 3.16)。為探求引發 1980

年代晚期氣候突變的導因，利用 ECHAM5 氣候模式，模擬 1980 年代末期在大西

洋海溫突變對大氣的影響，海溫距平是 1988~1997 年減去 1978~1987 年的差異，

其模擬的地表溫度變化與真實觀測場如出一轍 (比較圖 3.16 與圖 3.17)，說明

1980 年代晚期的氣候突變可能與北大西洋的海水溫度增暖有關。Lee and Hsu 

(2013) 更認為1980年代晚期的氣候突變與歐亞－北太平洋多年代振盪 (Eurasia- 

Pacific Multidecadal Oscillation, EAPMO) 在空間結構上有相當程度類似。Reid et 

al. (2016) 的最近研究發現多達 72 種氣候、海洋、冰雪、生態指標都可發現 1980

年代遷移現象，顯示該遷移的全球性與對地球環境與生態的廣泛衝擊。 

 

圖 3.16 1988~1997 年減去 1978~1987 年的大氣、海面與海面下溫度差異 (彩色

陰影)，以及北半球中緯度緯向風與經向風的差異。(摘自羅，2010)  
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圖 3.17 模擬 1980 年代末期在大西洋海溫突變的大氣反應，變數為 1~3 月平均

的 2 公尺溫度距平場。模式為 ECHAM5，水平與垂直解析度為 T42L19，

共 10組不同初始場的系集平均，只繪出統計信水度在 90%以上的訊號。  

3.5暖化遲滯 

根據 IPCC AR5 (Stoker et al., 2013)，1951~2012 年全球平均地面溫度 (global 

mean surface temperature, GMST) 上升幅度為每 10 年 0.11ºC，1998~2012 年為

0.04ºC 10yr-1，1984~1998 年為 0.26ºC 10yr-1，顯見 GMST 上升幅度呈現年代變

化，並非定值 (圖 3.18a)。1998~2012 年暖化趨勢延緩，稱為暖化遲滯，但 21 世

紀初仍是有 GMST 紀錄以來最暖的 10 年。除此之外，IPCC AR5 所根據的氣候

模式模擬的 1998~2012 年暖化趨勢為 0.21ºC 10yr-1，比觀測值高出許多，並未模

擬到暖化遲滯的現象。暖化遲滯的發生與模擬高估，引起輿論與某些團體對 IPCC

報告的質疑，認為 “人為溫室效應是導致近數十年全球暖化的主因” 的結論有誤，

因為溫室氣體排放未減緩，累積量越多，但是暖化趨勢卻減緩，IPCC 報告有依

據不準確模擬做出不正確結論的嫌疑。有趣的是，IPCC 模式模擬 1984~1998 年

暖化趨勢僅有 0.16ºC 10yr-1年比觀測值低了 0.1ºC 10yr-1，但是若考慮 1951~2012

的 62 年期間，暖化趨勢又與觀測值十分接近 (差別不到 0.02ºC 10yr-1)。圖 3.18a

顯示了這些年代間的差異，比較圖 3.18a 與圖 3.18b 則發現如果不考慮溫室氣體
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含量增加，無法模擬出過去 50 多年的暖化現象，但若是只考慮溫室氣體的影響，

模式模擬出過強的暖化趨勢 (圖 3.18c)，尤其在最後十幾年特別明顯。 

 

圖 3.18 觀測與模擬 GMST (CMIP3：藍線，CMIP5：紅線) 的比較：(a) 考慮所

有外在強迫的模擬，(b) 不考慮溫室氣體的模擬，小圖內為三種不同觀

測資料的 GMST)，(c) 只考慮溫室氣體的模擬。(摘自 Stocker et al., 2013, 
Figure TS.9) 
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如果分季節與區域觀察，所謂的暖化遲滯主要發生於北半球冬季期間，春季

與夏季的 GMST 在暖化遲滯期間暖化趨勢並未減緩 (圖 3.19)。進一步將全球分

成北半球、熱帶與南半球，則發現暖化遲滯現象主要發生於北半球，南半球並無

此現象 (圖 3.20)。IPCC用來判斷暖化趨勢的主要資料依據為HadCRUT4。Cowtan 

and Way (2014) 發現該氣候資料在 1997 至 2012 年間，可用資料的覆蓋率只占全

球面積的 84%，且其中在南北極、非洲資料缺漏的情形最為嚴重。因為近數十年

在北極的暖化速率冠居全球，若忽略北極的影響，全球平均溫度的變化趨勢將會

低估暖化的速率。他們應用衛星資料及統計內差法將全球的網格資料補齊，並用

此修正後的資料重新計算全球平均溫度在 1997~2012 年的上升趨勢，結果顯示修

正後的溫度變化率達 0.12℃/10 年，比原始資料估計的 0.04℃/10 年高出兩倍多，

因此認為暖化資料完整性的不足可能造成了全球平均氣溫在近十多年暖化趨勢

不明顯的假象。 

 

圖 3.19  四季平均 GMST 的長期變化：12~2 月 (左上)，3~5 月 (右上)，6~8 月 

(左下)，9~11 月 (右下)。資料來源：GISS, http://data.giss.nasa.gov/gistemp/。 
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圖 3.20  年平均地表氣溫長期變化： (上 ) 北半球  (20oN~90oN)， (中 ) 熱帶 

(20oS~20oN)，(下) 南半球 (20oS~90oS)。資料同圖 3.19。 
 

所謂的暖化遲滯其實與本章探討的年代際變化有關。在溫室效應持續加強的

暖化過程中，存在於地球氣候系統的自然年代際變化仍舊繼續運作，變化幅度有

時比暖化趨勢還大，導致某些年代暖化趨勢明顯，有些年代不明顯甚至降溫，至

於自然年代際變化是否可能與人為暖化形成交互作用，則了解甚少。Easterling 

and Wehner (2009) 發現短期 (10~20 年) 暖化遲滯與加速是常態，因為地球系統

存在許多 10~20 年擾動，在過去不斷發生。IPCC AR4 所依據的 CMIP3 模式模擬

也都可以模擬到類似的年代際擾動，其發生頻率的機率分布與觀測資料相當接近。

他們更進一步利用 A2 情境推估 21 世紀氣候，發現即使在未來持續暖化的氣候

中，雖然機率較低，也可能發生短暫的冷化趨勢，但皆無法逆轉暖化趨勢。 

到底是甚麼因素造成了 1998 年以來的暖化遲緩?這是科學界這幾年的重大

研究議題。過去幾年的研究提出了不同的可能因子，包括火山爆發、空氣汙染、

太陽輻射變化、氟氯碳化物禁用 (為了控制臭氧洞)、平流層水氣減少、太平洋年

代振盪的影響等 (Tollefson, 2014)。以下概述這些觀點。 
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Lean and Rind (2009) 利用觀測資料建立各種影響氣候因子與 GMST 的回歸

模式，並用來推估 2009~2014 年間溫度會上升 0.15±0.03ºC，這是因為溫室氣體

增加與太陽輻射增強的關係；2014~2019 年間則因為太陽強度變弱，溫度將僅上

升 0.03±0.01ºC。該研究推測的 2009~2014 年暖化趨勢太高，與暖化遲滯的觀測

不符。Wild (2012) 指出雖然近期人造懸浮微粒濃度已逐漸降低，但中國及印度

的污染情形仍是持續惡化的，其結果將使得 2000 年之後的暖化再次受到抑制。

懸浮微粒除來自人為排放外，自然界亦是其來源之一，例如 2000 年之後全世界

至少有 17 次火山爆發，造成平流層有高濃度的火山灰。Santer et al. (2014) 分析

觀測在平流層的懸浮微粒光程厚度，發現它與對流層溫度、大氣層頂短波輻射通

量均有顯著相關。他們進一步應用氣候模式指出，若忽略 21 世紀初的火山爆發，

模式對 1998 年之後對流層暖化趨勢有高估的誤差，在加入火山的影響後，模式

模擬與觀測結果較為接近。Santer et al. (2014) 也發現如果考慮近期的火山爆發

造成的冷卻作用，可減少模式模擬與觀測間的差異大約 15%。Hansen et al. (2011) 

也做此推論。由於 CMIP5 模式的歷史模擬止於 2005 年，2005 年之後則依情境

假設進行，沒能考慮這段期間觀測到的火山爆發產生的冷卻效應。但是，即使考

慮此一因素，15%還是太小，無法解釋模式高估暖化趨勢的主因。 

Solomon et al. (2010) 發現平流層水氣含量在 2000~2009 年間減少了 10%。

由於平流層的水氣有極強的溫室效應，水氣減少可能導致地表溫度下降。他們估

計水氣的減少可能降低 2000~2009 年間的暖化趨勢約 25%。這個影響機制也無

法在 CMIP5 模式中正確呈現。Estrada et al. (2013) 計算不同氣體含量變化造成

的輻射作用對氣溫的可能影響，發現為了防止臭氧洞擴大與恢復平流層臭氧含量，

禁用氟氯碳化物 (也是溫室氣體)，降低了人為溫室效應，因此可能對暖化遲滯有

貢獻。他們也提出另一個可能的原因：亞洲地區使用化學肥料改善了稻米用水的

效率，因而減少甲烷排放 (Kai et al., 2011)，降低人為溫室效應，間接延緩暖化

趨勢。根據計算結果，他們進一步推測，兩次世界大戰與經濟大蕭條期間，溫室

氣體排放皆明顯減少，可能與 20 世紀中的冷卻有關，因此推論人為因素造成的

溫室氣體排放量變動，有可能造成短期的全球氣溫變動。 

從衛星觀測的太陽短波輻射與地球長波輻射，可以計算在大氣層頂的地球輻

射收支平衡狀態。長期以來，科學界假設地球處於輻射平衡狀態，因此在大氣層

頂進入地球大氣的淨短波輻射量應該等於外射的地球長波輻射量。近幾年的研究

卻發現 2000 年以來，地球處於輻射不平衡的狀態，射入的短波輻射比射出的長



臺灣氣候變遷科學報告 2017 

 

 ．297． 
 

波輻射多出 0.5Wm-2至 10Wm-2 (Trenberth et al., 2009；Trenberth and Fasullo, 2010, 

2013；Hansen et al., 2011)。亦即，過去 10 多年來，地球一直處於輻射加熱的情

況中，這些多出來的能量應該儲存於地球某處。可是，同一時間的 GMST 暖化趨

勢卻是減緩的。新的海洋觀測儀器 (如 Argo floats 漂移浮標，http:// www.argo.net/) 

與海洋重分析資料 (ORAS-4) 記錄了這些多餘能量的去處。圖 3.21 顯示，雖然

GMST 暖化趨勢減緩，海洋熱量仍持續增加。最上層 700 公尺的海水熱容量從

2000 年開始上升，2005 年後上升趨勢變緩和，似乎也有遲滯的現象。但是，整

層 (深達 3000 公尺) 海水熱容量增加趨勢卻未呈現遲滯現象，顯然熱量持續儲

存於 700 公尺以下的海洋。空間分布  (圖 3.22a) 顯示從 1976~1998 年到

1999~2011 年之間，熱容量增加的區域為西太平洋、南印度洋與大西洋。相反的，

東太平洋的熱量是減少的。同樣的空間結構也出現在海表面溫度。這個結構與之

前提到的 PDO 或 IPO 類似。 

 

圖 3.21  全球海洋熱容量 (1980~2010 年)，藍線為 0~700m，紫線為所有深度。 

(取自 Trenberth and Fasullo, 2013, Figure 10) 
 

最近有許多研究指出，當太平洋出現聖嬰現象時，有會較多的熱含量海洋釋

放到大氣之中；反之，反聖嬰時期有較多的熱含量進入海洋。其中一個例子就是

上個世紀的 1997/1998 超級聖嬰，造成 1998 年全球地表平均氣溫在當時達到儀

器記錄中的空前高值。之後，太平洋進入一個長十多年類似反聖嬰狀態，全球溫

度暖化趨勢也趨緩。這個聖嬰/反聖嬰與全球平均氣溫的關聯性，被許多研究應用

來解釋暖化遲滯。此一理論認為，就如同圖 3.22a所顯示的，太平洋在近 10 多年

的趨勢類似於反聖嬰形態的冷海溫距平，表示進入海洋儲存的熱能較多。科學家

估計在近十多年期間，氣候系統中的熱含量約有高達 90%以上被儲存於海洋 

(Wolff et al., 2014；IPCC AR5, 2013)，因此才有暖化遲滯的現象發生。England et 
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al. (2014) 試圖發掘 1997/1998 年之後造成太平洋變冷的原因，他們的研究指出，

觀測的太平洋貿易風在最近 20 年有顯著的增強 (圖 3.23b)，而此一現象是氣候

模式中無法模擬掌握的。加速的貿易風除使赤道太平洋海溫變冷外，更將大量的

熱量帶進且儲存於較深層的海洋中，並未反映在海表水溫，反而形成近期的地球

表面溫度暖化遲滯現象。England et al. (2014) 亦指出，IPO 具有調節全球平均氣

溫的能力，當 IPO 為正相位時，全球暖化趨勢較大；反之，負 IPO 相位期間全球

平均氣溫的暖化趨勢較不明顯 (圖 3.23a)。 

 

 

圖 3.22 (a) 海洋熱容量變化，1999~2012 年平均減去 1979~1998 年平均。 (b) 

海平面氣壓與地表  (海面 ) 風場的變化，1999~2012 年平均減去

1979~1998年平均。(取自 Trenberth and Fasullo, 2013, Figure 12c與 Figure 
11a)  
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資料顯示，1997/1998 年超級聖嬰結束後至今，IPO 一直處於這樣的負相位 

(圖 3.23)。搭配 IPO 的海平面氣壓與風場 (圖 3.22b) 為東太平洋赤道外的兩個高

壓距平，與熱帶中太平洋的東風距平，亦即太平洋信風在 1998 年之後增強，而

且一直維持。數值模擬研究發現，增強信風可以將海水往西太平洋堆積，形成暖

水團，另一方面則在赤道中/東太平洋強化湧升流，赤道附近海水往高緯度流動，

在副熱帶下沉，形成垂直翻轉的副熱帶海洋環流 (subtropical cell)。因此，東太平

洋海溫與熱容量降低，副熱帶西太平洋變暖、熱容量增加 (圖 3.22a；Meehl et al., 

2011；Trenberth and Fasullo, 2013；England et al., 2014)。這些資料顯示人為溫室

效應產生的輻射加熱，多出的熱量是經由海洋大氣交互作用被儲存於深海之中。 

 

圖 3.23 (a) 全球地表平均溫度年平均 (直方圖) 與 5 年滑動平均 (黑色曲線) 

的時序圖，距平值是相對 1951~1980 年的氣候值。(b) 熱帶太平洋 

(6°S~6°N, 180°~150°W) 風應力距平，灰色實線、紅色虛線分別是 20 世

紀重分析資料 (20CR)、ERA-Interim (ERA) 的分析結果，黑色實線、紅

色實線為該兩組資料的 20 年趨勢強度 (the strength of the 20-year trends 

leading up to each year)。正、負時期的 IPO 分別以白包、淺藍色背景色

標示. (摘自 England et al., 2014) 
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那為何會減緩 GMST 暖化趨勢？過去研究顯示，聖嬰與反聖嬰發生時，熱

帶東太平洋海溫變化對全球氣候有明顯影響，使得 GMST 分別上升與下降。

Kosaka and Xie (2013) 利用氣候模式模擬觀測海溫 (1970~2112 年) 對全世界各

地環流與氣溫的影響，發現近十多年的反聖嬰型態的偏冷海溫，在模式中可以驅

動許多和實際觀測十分接近的現象 (如，增強的沃克環流、較冷的北美西北部、

美國南部長期乾旱)、GMST 年際變化與暖化遲滯。此一研究證實了負相位 IPO 

(呈現反聖嬰特性) 對大氣的影響，可以導致GMST暖化遲滯。England et al. (2014) 

則以觀測的近海面風場驅動海洋模式，證實 1998 年以來增強的太平洋沃克環流

與 (東風) 信風，確實可以使得熱帶東太平洋變冷，西太平洋變暖，引發海洋環

流將熱量儲存與深海之中。 

至於太平洋沃克環流與 (東風) 信風為何會增強，則有不同的推論。許多研

究認為沒有特殊原因，純粹是 IPO 自然變動造成的，但是吾人仍不了解為何會有

IPO 與 10~25 年的準振盪週期。另有研究 (McGregor et al., 2014) 發現大西洋的

暖化可以強化太平洋的沃克環流與熱帶東太平洋海溫的下降，因此間接對暖化遲

滯有所貢獻。圖 3.22a 顯示深海熱容量累積不只發生在西太平洋，大西洋與南大

洋 (Southern Oceans) 也十分明顯。Chen and Tung (2014) 分析全球海洋熱容量資

料，發現除了反聖嬰型態的影響，次極區北大西洋的鹽度變化可以驅動 20~35 年

週期的中層海洋環流。最近的暖化遲滯可能與近年來變強的中層海洋環流將較多

熱量帶離表層海水，將之除儲存於中層海洋有關。 

綜合最近研究結果，結論與之前的理解並無不同，亦即年代際變化與人為暖

化趨勢共存。過去幾十年，人為暖化幅度尚未超過自然年代際變化，暖化趨勢因

而時快時慢。年代際變化在北半球最明顯 (可能與海陸分布造成的海洋環流振盪

有關)，對大氣 (尤其地表溫度) 影響最直接，而且陸地溫度反應迅速，因此 GMST

呈現出明顯的年代際變化與近年來的暖化遲滯。相對而言，南半球大部分為海洋，

年代際的影響較小，GMST 呈現相當線性的暖化趨勢，無明顯的暖化遲滯現象。

海平面高度受到海水熱脹冷縮影響，部分反映出海面下熱容量的變化，因此即使

過去 10 多年熱量儲存於較深的海洋，GMST 呈現暖化遲滯現象，海平面高度仍

舊會持續上升。除此之外，Seneviratne et al. (2014) 也發現極端高溫 (95 百分位) 

發生頻率與幅度並未稍減，1996 年之後反而有加速的現象。簡而言之，GMST 不

是恰當的地球暖化指標，海平面高度與海洋熱容量，或極端高溫指標，才能比較

忠實反映暖化程度與趨勢。 
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在眾多研究投入了解暖化遲滯現象時，1998 年之後即陷入長期負海溫距平

狀態的熱帶東太平洋，在 2015 年春季，海溫急速上升，轉換成強聖嬰狀態，結

束長達約 7 年的類反聖嬰狀態。2014 年春季，熱帶西太平洋海面下的海水，累

積了龐大的熱容量，各大季節氣候預報中心多預告聖嬰即將發生，有部分觀察者

甚至認為超強聖嬰即將發生，而給予 “哥吉拉” 與 “李小龍” 等暱稱，預期海溫

正距平強度甚至可能超越 1997/98 聖嬰事件。但聖嬰現象遲至 2015 年春季才開

始發展 (Hong et al., 2017)，許多因素 (如海洋與大氣無法配合，海洋狀態特殊，

缺乏適當的大氣擾動等)被提出解釋聖嬰延遲發生的原因。2015/16聖嬰現象強度

雖然未打破 1997/98 聖嬰的紀錄，但可與 1982/83、1997/98 並稱為近代三大強聖

嬰現象。暖化遲滯現象在 2014 年聖嬰醞釀期間結束，取而代之的是接連破紀錄

的全球平均溫度，各地破紀錄高溫頻傳 (圖 3.24)。對照 AR5 報告的溫度變化圖，

加入近幾年溫度資料後，更加凸顯暖化遲滯其實是年代際變化的一部分，不能以

短暫數年的變化，論斷暖化趨勢的減弱或增強的看法。 

 

圖 3.24 (左)全年平均之全球平均溫度序列(1880-2016)，(右)2015 年 12 月至 2016

年 11 月年平均溫度距平。距平為與 1951-1980 年氣候平均溫度的差距。單

位 ºC。 

 

探討暖化遲滯的過程，讓科學界更深入了解年代際振盪對全球暖化趨勢的影

響。研究多顯示，負相位 IPO (類似反聖嬰) 導致 GMST 暖化減緩，正相位 IPO 

(類似聖嬰) 則導致暖化加速 (Meehl et al., 2013；Watanabe et al., 2014)。這也從

IPCC CMIP5 眾多模式的模擬中得到驗證。數十個 IPCC 模擬中，有幾個模式實

際上有模擬到暖化遲滯現象。這些模式都是可以較為準確模擬 IPO 或聖嬰/反聖

嬰最近 10 多年活躍程度的模式。這個結果顯示，如果模式能夠 “知道” 目前的

IPO 或聖嬰／反聖嬰狀態，準確推估未來 10~20 年暖化程度的機率可以提高 

(Risbey et al., 2014)。Meehl et al. (2014) 引進年代預測實驗 (Kirtman et al., 2013) 
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中發展的初始化技術，重新進行氣候推估，發現引進觀測資料作為初始條件，可

以模擬到暖化遲滯現象。因此，未來若進行氣候推估時能引進觀測資料，可以提

升年代際變化的可預報度。Maher et al. (2014) 分析 CMIP5 模擬過去與推估未來

氣候結果中的暖化遲滯，除了再次證實相對於火山爆發與人為氣膠的影響，負相

位 IPO 具關鍵影響，更發現在較溫和的暖化情境 (RCP4.5) 暖化遲滯在 21 世紀

仍將持續發生，在較嚴重的暖化情境 (RCP8.5)，2050 年之後將無暖化遲滯現象

發生。亦即，在嚴重的暖化情境下，地球氣候的自然變化幅度將遠小於人為暖化

的影響，對人為暖化不再具有調節作用。此一研究指出，如果吾人能將有效抑制

溫室氣體排放，自然的氣候變化或許還有些許機會抗衡人為暖化的影響。 

3.6 結論 

氣候模態、年代際變化、氣候遷移、暖化遲滯與全球暖化趨勢都是過去百年

氣候變遷的複雜過程的一部分，其中自然與人為因素影響交織，何者影響較大在

科學上雖經嚴謹研判，仍不易有確切答案。氣候變遷專門委員會第五份報告確認

人為因素導致過去半世紀左右的暖化，但無法確認是否已經影響到氣候模態、年

代際變化或氣候遷移。有些研究發現大氣中的自然振盪現象在未來的暖化情境下

可能呈現較大的變化幅度，有加劇極端天氣與氣候影響的可能性 (如，Chang et 

al., 2015)。在暖化的未來，人為溫室效應如何影響氣候模態、年代際變化與氣候

遷移，將是下一階段的研究議題，協助吾人更深入了解全球暖化造成的衝擊。 
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常見問題 

問題 3.1 不是說全球暖化嗎?為何會有暖化停滯現象? 

由 1980 年代起的最近三個 10 年為有觀測紀錄以來最暖的時期，其對於人類

生活、經濟、環境等各種層面的影響引起人們對於全球暖化現象的重視，但由1998

年以來，暖化趨勢減緩，造成某些質疑全球暖化真實性的論點產生。 

是甚麼因素造成了 1998 年以來的暖化停滯現象?首先，以資料正確性來討

論，網格化資料是科學上最常使用計算全球溫度變化趨勢的來源，但往往在極區

的部分有很多缺漏，低估了實際暖化趨勢。另一方面，亦有研究指出，因資料儀

器的均一性誤差，造成低估 21 世紀前 15 年的暖化速率，在修正此一偏差後，暖

化停滯現象則不如修正前明顯 (圖 F3.1)，顯見資料不足或未充分使用，是造成近

年來觀察到的暖化遲滯現象的因素之一。 

另外，過去幾年的研究提出了不同的可能因子，主要可區分成自然及人為因

素的影響。自然因素包含近期火山爆發造成的冷卻效應，平流層水氣減少，太陽

輻射減小等，將使得地表溫度上升幅度減緩。人為因素包含氟氯碳化物禁用使得

溫室氣體排放量減小、工業汙染造成懸浮微粒增加、亞洲地區使用化學肥料改善

了稻米用水的效率，因而減少甲烷排放。 

除上述之外，近年來許多學者認為年代際振盪的變化對於暖化停滯現象有明

顯的影響。年代際振盪包含了太平洋年代際振盪，大西洋年代際振盪及北極振盪

等等，隨著時間及空間尺度，不同的年代際振盪扮演重要的角色。以過去十多年

的資料研究，太平洋進入一個長達十多年類似反聖嬰的海溫距平形態，此型態為

太平洋年代際振盪 Pacific decadal Osciilation (PDO) / Interdecadal Pacific 

Osciilation (IPO) 的負相位，研究顯示當 IPO 進入負相位時，較多的熱含量進入

海洋使得大氣溫度上升減緩。由本報告圖 3.23(a) 比對全球溫度及 IPO 正負相位

變化，當 IPO 為正相位時，全球暖化加速，反之，當 IPO 為負相位時，全球溫度

上升幅度趨緩，此可說明近年來的暖化停滯與近年 IPO 進入負相位有明顯相關，

反之，當未來 IPO 再次進入正相位，暖化速度又會加劇。 
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近年來的暖化停滯現象為人為及自然因素 (如：年代際振盪) 變化的影響造

成。如果人為暖化程度與自然因素影響相當，後者處於降溫狀態時會暫時性的減

緩暖化趨勢，呈現所謂的停滯現象；相反的，若自然因素也處於增溫趨勢，則會

發生暖化加速現象。這也是為何過去百年來地球平均趨勢，雖然持續上升，但仍

出現不均勻的溫度上升趨勢，甚至些微的下降 (如 1950～1980 年代)。研究發現

過去數百年來自然因素引發的溫度變化多在 0.2oC~0.3oC 左右，人為溫室效應預

期將持續加強，無論考慮何種排放情境，數十年後暖化幅度將遠大於地球氣候的

自然變化幅度，後者造成的短暫調節作用，將越趨微弱。 

 

圖 F3.1 全球地表平均溫度距平時序圖，黑、紅色曲線分別代表新、舊版本資料。

白色與藍色區塊分別代表 IPO 的正向位與負相位。曲線圖摘自 Karl et 

al., 2015。 

 

Karl, T.R. et al., 2015: Possible artifacts of data biases in the recent global surface warming 
hiatus. Science, 348(6242), 1469-1472. doi:10.1126/science.aaa5632. 
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問題 3.2 地球氣候一直在變化，歷史上的幅度甚至大於過去一百多年的變化，為

何我們需要重視人為暖化趨勢? 

根據古氣候的重建資料，距今約 10,000 至 18,000 年之間全球均溫上升幅度

約 3.5oC，約是 1880 年至 2015 年溫度增加 0.6oC ~ 0.7 oC 的 5 倍多。不過，就溫

度變化速率來說，8,000 年期間增加 3.5oC，約略相當於每百年上升 0.044oC，還

不到近百多年增暖速率十分之一。圖 F3.2 為最近兩千年的溫度重建時序圖，在

最近百年，溫度變化趨勢不同以往，呈現大幅度、跳躍性的上升現象。這說明人

為造成的暖化現象，在自然界是前所未見的劇烈變化。 

所以，在人為暖化趨勢之前的時代，雖然溫度變化幅度不算小，但全球均溫

是緩慢、溫和地變動，整個地球生態系統可以隨之調整，適應這平緩的自然律動。

但是，在近百多年溫度變化，突然大幅度地劇烈上升，對全球生態環境的衝擊當

然嚴重許多。 

 

圖 F3.2 過去 2000 年溫度距平重建時序圖。資料來自 11 篇已發表的論文期刊，

線條顏色代表不同資料源，圖中亦標示中世紀暖期 (medieval warm 

period)、小冰期 (little ice age) 的約略時期，距平值調整至參考 20 世紀

平均值， 2004 年全球均溫被註記在圖的最右側。圖片來自
http://www.globalwarmingart.com/wiki/File:2000_Year_Temperature_Com
parison_png  

http://www.globalwarmingart.com/wiki/File:2000_Year_Temperature_Comparison_png
http://www.globalwarmingart.com/wiki/File:2000_Year_Temperature_Comparison_png
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問題 3.3 能夠明確判定最近發生的極端天氣與氣候是人為暖化造成的嗎? 

研判人為暖化是否對觀測到的現象有明確的影響，需要經過一套設計完整的

控制組與對照組氣候模擬，經由嚴格的統計分析比較兩組模擬結果，研判全球暖

化的影響程度，這個過程稱為歸因 (attribution) 研究，大致可以分為兩類：全球

暖化對 1) 長期氣候變遷趨勢與 2) 單一極端天氣氣候事件的影響。第一類研究

中最好的例子是過去百年全球溫度上升趨勢的檢驗。研究人員利用多達 40 幾個

模式模擬溫室效應、氣膠、火山爆發、太陽輻射強度變化、自然氣候變異等影響

因素，對百年來溫度變化的影響，發現只有在考慮溫室氣體快速增加的因素，模

式才能模擬出最近數十年的暖化趨勢，其他因素有些造成冷卻 (如氣膠)，有些造

成短期變化 (如火山爆發)，太陽強度變化亦不足以解釋暖化幅度。更重要的是，

每個模式都模擬出類似的結果，因此可信度極高，IPCC AR5 因此判定溫室氣體

的快速上升 “非常可能” 是造成過去數十年全球暖化的原因。 

相對而言，模式對與溫度較無直接關係的天氣與氣候現象，以及極端天氣與

氣候個案的歸因研究結果，多僅能給予較低的信心程度的評等。如對人為因素是

否造成過去數十年豪大雨事件發生的頻率、強度及/或降雨量增加，僅能做出 “可

能” 的研判，且為中等可信度。又如，強烈熱帶氣旋活動增加，也是 “可能”，但

為低可信度 (如第一章表 1.5)。這是因為溫室效應的強化，直接影響的是溫度，

因此與氣溫相關的變遷 (如大氣與海洋溫度上升、海平面上升、北極海冰減少趨

勢等) 受到人類影響的可能性較容易確認。劇烈天氣 (如颱風、豪雨等) 等空間

尺度比較小的劇烈天氣現象，受到許多不同隨機因素的影響，很難有高信心的研

判人為暖化的影響程度 (圖 F3.3.1)。對大範圍地區颱風活動的長期變化尚且如此，

對單一個案 (如莫拉克颱風、海燕颱風等) 更是難以確認。目前對單一極端個案

的歸因研究，多以人為暖化對發生該現象的機率是否有影響作為結論 (如，由於

人為暖化，某一強烈颱風或熱浪的發生機率會提高多少?)。比如，如果該事件發

生於暖化不明顯的年代 (如 1950~1960 年代)，強度與發生機率如果顯著不同，

則可引伸出人為暖化對事件的影響程度。這類研究多以氣候模式進行情境模擬分

析。以 2010 年七月破紀錄的俄羅斯熱為例，歸因研究考慮 21 世紀初 (較暖) 與

1960年代 (較冷) 的氣候狀態，分別進行氣候模擬，比較在兩種不同氣候背景下，

高溫事件發生頻率與強度的差異。如圖 F3.3.2 所示，25°C 氣溫回歸週期從 1960

年代的 99 年縮短成 33 年，亦即發生發生頻率顯著升高；若以 33 年回歸週期判

斷，1960 年代的熱浪溫度低於 23°C，但在 21 世紀初則是約 25°C，亦即強度增
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加。 

近年來的極端天氣與氣候發生頻率與強度有增強的跡象，為了解人為暖化的

影響程度，國際間已經啟動整合性的歸因研究，以嚴謹的方法評估每年的極端個

案，但研究結論仍多分歧 (NAS, 2016)。可能性之一為全球暖化如果對極端個案

有影響，幅度仍小於自然變異，因此偵測不出。以目前趨勢觀之，溫室氣體排放

無法抑止，全球暖化將持續增強，累積於大氣與海洋的能量持續升高，強化極端

天氣與氣候的風險極高，必須予以嚴格監控。科學界將持續進行歸因研究，甚至

考慮對每一極端個案進行詳細的歸因研究，了解暖化對極端天氣與氣候的影響是

否愈加明顯。此一近乎即時的歸因研究，對監控與了解人為暖化的影響將會有關

鍵性的貢獻。 

 

圖 F3.3.1  示意圖說明現階段科學知識在氣候變遷對極端天氣氣候事件的了解程

度  (橫軸) 與將極端事件歸因於人為暖化的信心度  (縱軸)。(摘自
National Academies of Sciences, Engineering, and Medicine. 2016.)。 
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圖 F3.3.2  Otto et al. (2012) 分別對 2000 年代與 1960 年代，進行數百組氣候模

擬，探討西俄羅斯平均溫度超過某一閥值的發生機率，用來研判類似

2010 年 7 月西俄羅斯熱浪強度與發生機率是否因全球氣候變暖有所改

變。(摘自 National Academies of Sciences, Engineering, and Medicine. 2016.)。 
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第四章  東亞與西北太平洋氣候變異與變遷 

1 洪志誠、2 李時雨、3 鄒治華、4 涂建翊 

1 臺北市立大學地球環境暨生物資源學系、2 中央研究院環境變遷研究中心、 

3 臺灣師範大學地球科學系、4 彰化師範大學地理學系 

摘要 

本章主要探討東亞季風的變遷趨勢，並推估在溫室氣體增加情境下未來的可

能變化。在古氣候方面，東亞季風大約是從 700 萬年前開始，形成時間與青康藏

高原的隆起有關。以千年時間尺度，東亞氣候目前處在上次冰期 (距離現今約 2

萬年) 結束之後相對偏暖的間冰期。觀測儀器所得資料顯示，1900 年代之後東亞

地面年均溫度約增加 1oC~3oC；其中，以日本、韓國以及中國華北等地區的增幅

最顯著，冬季增溫幅度大於夏季增溫；此暖化趨勢造成夏季提早發生、延後結束，

冬季則剛好相反。至於降雨變化趨勢，區域性的差異顯著，夏季主要呈現「南澇

北旱」特徵，華南地區年降水總量增多，華北以及東北亞 (朝鮮半島除外) 減少，

此區域差異導致東亞地區的夏季降水總量無明顯變化趨勢；冬季降水，華南、臺

灣與日本南部等地區出現增加趨勢，日本北部以及東北亞地區則出現減少趨勢。

在季風環流方面，自 1950 年之後，東亞夏季季風指數以及太平洋副熱帶高壓指

數皆出現線性減弱，熱帶西北太平洋夏季季風指數則無明顯變化；與冬季季風環

流密切相關的西伯利亞高壓以及東亞主槽則出現減弱趨勢。整體而言，東亞夏季

與冬季環流皆出現減弱趨勢。至於颱風活動，熱帶西北太平洋颱風生成次數主要

呈現年代際變化，無明顯的線性變化趨勢；其中，1990 年代末期之後颱風生呈

次數呈現偏少趨勢。 

未來氣候推估部份，東亞地面溫度持續增暖，夏季延長、冬季縮短、熱浪日

發生頻率增加且持續時間變長，低溫日發生頻率則出現減少趨勢。在降雨方面，

冬夏兩季降雨量皆增加，強降雨以及極端降雨發生頻率增加；華南、華北、韓國、

日本梅雨季 (5~7 月) 降雨增加。在季風環流方面，21 世紀末東亞夏季季風環流

略為增強，熱帶西北太平洋季風環流則減弱；華南梅雨季 (5~6 月) 西南氣流變
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強，但冬季季風以及西伯利亞高壓皆減弱。至於熱帶氣旋活動，21 世紀末熱帶

西北太平洋地區熱帶氣旋頻率減少，在強度方面，21 世紀末全球強烈 (等級 4、

等級 5 級) 熱帶氣旋的發生頻率增加，颱風降雨強度增強；其中，熱帶西太平洋

之熱帶氣旋強度的增強最顯著。 

4.1 前言 

亞洲人口超過 40 億，占世界人口總數約三分之二，其中一半以上人口分布

在以農業為主的季風地區。夏季季風的降水集中在 5 月至 9 月，降水量超過全年

降水總量的 6 成，季風降水的變化左右全年的總降水量，對亞洲季風區的人民生

計具關鍵性的影響。亞洲季風起源於亞洲大陸與印度-太平洋海陸對比，是全球

季風系統中最龐大也是最活躍的一支，本章主要介紹亞洲季風氣候特徵，同時透

過歷史資料以及政府間氣候變遷專門委員會 (Intergovernmental Panel on Climate 

Change Fourth Assessment Report) 第四次評估報告 (IPCC AR4, 2007) 與第五次

評估報告 (IPCC AR5, 2013)，探討季風過去以及未來的變化。 

4.2 氣候特徵 

圖 4.1a 是亞洲地區，夏季季風期間 (5 月至 9 月) 累積降水量占全年全降水

總量的百分比，圖中陰影區表示夏季季風降水量超過全年總降水量的 55%，此陰

影區域可視為亞洲夏季季風的範圍。亞洲季風包括三個子系統：印度季風、東亞

季風以及西北太平洋季風 (Wang and Lin, 2002；圖 4.1b)，印度季風包括印度與

緬甸；西北太平洋季風包括菲律賓、南海以及熱帶西北太平洋地區；東亞季風範

圍約落在 20oN~45oN、100oE~140oE，包含中國東部和南部、菲律賓群島、臺灣、

琉球群島、日本等地；位於三個子系統的交接地區，中南半島，泰國、寮國以及

越南等國家，則屬於過渡帶。圖 4.1b 數字表示東亞夏季季風肇始的時間，統計

上，華南地區夏季季風約肇始於 5 月底到 6 月中，華北以及韓國等地區肇始時間

約落後一個月，發生在 6 月底到 7 月中。平均而言，東亞夏季季風降水約占本地

區全年降水的 70%。 
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圖 4.1 (a) 夏季 (5~9 月) 降水與全年降水之比例。(b) 根據肇始時間，亞洲夏

季季風可分為印度季風區 (ISM)、東亞季風區 (EASM) 及西北太平洋

季風區 (WNPSM) 三個子系統 (摘自 Wang and Lin, 2002)。圖中 P 為

Pentad (5 天或 1 候) 的簡寫，以 P30 為例，代表第 30 候為夏季季風肇

始時間，即 1 月 1 日起算，第 146~150 天，相當於 5 月 26 日至 5 月 30

日。(摘自 Wang and Lin, 2002) 

4.2.1 東亞季風氣候特徵 

東亞季風的主要特徵是，濕季 (夏季) 從熱帶海洋吹向大陸的西南風，以及

乾季 (冬季) 源自西伯利亞高壓吹向海洋的東北風。夏季季風期間，沿著中國東

部到日本，東西方向分布的鋒面雨帶 (臺灣、中國稱 Meiyu，韓國稱 Changma，

日本稱 Baiu) 是東亞夏季季風不同於其它季風區最特殊的現象 (Ding and Chan, 

2005；Zhou et al., 2009b)。鋒面雨帶主要分布在副熱帶太平洋副高的西北側 

(Zhou and Yu, 2005)，並伴隨高層副熱帶西風噴流，隨著季節演進逐漸向北移動 

(Sampe and Xie, 2010)。至於東亞冬季季風環流，主要受到西伯利亞高壓以及阿

留申低壓系統控制。此外，北極振盪 (Arctic Oscillation，以下簡稱 AO)、北大西

洋振盪 (North Atlantic Oscillation，以下簡稱 NAO) 以及聖嬰現象等引起的大尺

度環流變化也影響東亞冬季風的年際變化 (e.g. Wang et al., 2000；Wu and Wang, 

2002；Jeong and Ho, 2005；Chang et al., 2006；Hong et al., 2008)。 
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圖 4.2a 是東亞夏季季風期間近地面 (925 hPa) 風場與降水的水平分布。圖中

顯示，源自印度洋的西風以及來自太平洋的東風，兩股氣流在東亞沿岸匯合，構

成盛行西南氣流。從氣流場分布得知，源自印度洋的西南氣流到達菲律賓一帶，

受到太平洋高壓阻擋 (圖中 H 處) 的影響，產生較明顯的往北分量，此氣流轉折

的區域 (圖中折線處) 稱為季風槽，是夏季季風降水以及颱風活動活躍的地方。

在垂直結構，此西南氣流從低對流層發展到中高對流層 (約 400hPa)；到了高對

流層，南亞地區被大尺度反氣旋式環流壟罩 (圖 4.2b，即俗稱的南亞高壓)，此

高壓環流在熱帶地區產生東風，與低層西南氣流區形成顯著的垂直風切 (高對流

層風和低對流層風的差異)，垂直風切的大小反應南北方向溫度梯度的強弱，可

作為亞洲夏季風環流指標 (Webster and Yang, 1992)，垂直風切愈大 (負值愈大)，

夏季季風環流越強。 

 

圖 4.2 東亞地區季風環流。(a) 為夏季 (6~8 月) 低層大氣 (925hPa) 平均風場 

(箭頭) 與風速 (色階)；(b) 同 (a)，但為高層大氣 (200hPa)。資料來源

NCEP-R1 (Kalnay et al., 1996)，氣候平均的時間為 1958~2010 年。 

(b) 

(a) 
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東亞冬季季風低層環流主要受到西伯利亞高壓的影響，西伯利亞高壓東側地

區盛行西北風，高壓東南側則盛行東北風 (圖 4.3a)。相較於夏季季風，東亞冬季

季風垂直方向的發展較淺，東北風大僅發展到中低對流層，在 700 hPa (約 3 公里)

以上，東北季風就相當微弱，500hPa (約 5 公里) 以上，就完全被西風所取代 (圖

4.3b)。圖 4.3b 也顯示，受到海陸溫差的影響，200hPa 的高度場在日本以及中國

沿岸一帶出現相對的低值 (折線處)，此區又稱為東亞主槽，是東亞冬季高層大

氣環流的主要特徵之一，此區等高線密集，氣壓梯度力大，也是高層噴流出現的

位置。 

(a) 

(b)

圖 4.3 東亞冬季季風環流。(a) 為海表面氣壓 (色階)，925hPa 風場 (箭頭)，

海平面氣壓 1030 等值線 (紅色虛線，代表西伯利亞高壓位置)；(b) 

200hpa 高度場 (色階)，平均風場 (箭頭)，50m/s 等風速線 (紅色虛線)，

以及東亞冬季主槽 (折線)。(資料來源 NCEP-R1) 
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另外，位於北太平洋的阿留申低壓與東亞冬季季風強弱變化也有關，西伯利

亞高壓與阿留申低壓兩地的海平面氣壓差可作為東亞冬季季風的指標 (e.g., Wu 

and Wang, 2002；Chan and Li, 2004)。東北季風除了影響東亞地區的溫度與降水，

當乾冷的空氣 (例如，寒潮) 南移到熱帶地區，覆蓋在溫暖海面上的冷空氣，在

邊界層附近形成不穩定的大氣，常激發熱帶對流發生 (e.g. Chang and Lum, 1985)；

相反的，熱帶天氣系統，特別是季內震盪，透過熱帶-中高緯度的交互作用對冷

空氣南移，以及鋒面降水的強弱也有密切的關聯 (e.g. Hong and Li, 2009；Hung et 

al., 2014)。 

太平洋副熱帶高壓 (簡稱副高) 也是東亞夏季季風環流的主要成員之一，其

位置與強度直接影響梅雨鋒面的位置，也左右熱帶西北太平洋夏季季風環流的強

弱。西北太平洋副高的強弱與位置與季節循環密切有關，臺灣梅雨季期間 (5~6

月)，太平洋副高脊位於菲律賓海附近，高壓脊呈現西南-東北走向 (圖 4.4a、圖

4.4b)；隨著日照北移，副高脊往北移動，在八月分到達最北邊 (約略在日本一帶)，

高壓脊走向則轉變為西北－東南 (圖 4.4c、圖 4.4d)。太平洋副高脊的位置影響夏

季季風降水的位置，每年 5、6 月間，副高脊與來自印度洋的西南氣流，在華南

地區形成梅雨鋒面，揭開東亞夏季季風降雨的序幕；之後，隨著副高脊的北移 

(7~8 月)，鋒面北移到長江流域、朝鮮半島與日本一帶，帶來夏季季風期間第二

波降水。 

圖 4.5 是東亞地區氣候降水的莫哈圖 (110oE~120oE 平均)。圖中顯示，東亞

地區較明顯的降水從春末華南地區開始，然後往北推進：5 月初鋒面雨帶於華南 

(23°N) 附近形成後逐漸往北移動，7 月底快速往中高緯度移動，8 月中下旬北移

至 40°N 附近，之後開始往南退，10 月前後，雨帶回到熱帶地區，11 月至次年 2

月則進入乾季，乾季期間除了華南地區仍有結構性的降雨，華中 (30oN) 以北進

入明顯乾季。Ramage (1952) 分析東南亞 (含中國南岸、臺灣等地) 主要城市的

測站雨量資料發現，東亞夏季季風降雨呈現二次主要雨季 (圖中箭頭處)，第一

波降水發生在春末，即俗稱的梅雨季，第二波則發生在夏末，並在夏初伴隨短暫

的降雨衰減，而此二次雨季則與副熱帶高壓的北移密切有關。在這二波降水間約

為期一個月的雨量衰減期，則形成了所謂季風間歇期 (monsoon break)，亦是臺

灣夏季最炎熱的季節 (Chen et al., 2007)。 
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圖 4.4 東亞夏季期間，不同月分 (a~d 分別對應 5~8 月) 西北太平洋副高以及

東亞鋒面雨帶 (陰影) 的演變。圖中黑色折線表示不同月分副高脊得位

置。圖為 1981~2010 年 30 年氣候平均值。環流資料自 NCEP-R1，降水

為 GPCP。 

 

圖 4.5 東亞地區 (100oE~110oE 平均)，降水年循環 (1979~2008 年氣候平均) 的

南北變化，圖中箭頭表華南地區夏季主要兩波降水，兩箭頭之間將水偏

少期間即為季風間歇期。圖中降水資料來源為 GPCP。(資料來源：TCCIP

計畫) 
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4.2.2 溫度與降水變化趨勢 

4.2.2.1 溫度  

圖 4.6a 是東亞地區過去百年年均溫的變化趨勢，圖中顯示增暖地區主要發

生在日本、韓國以及中國華北等中高緯度地區。過去百年東亞地面年均溫約增加

1oC~3oC，增溫現象遠較印尼、菲律等熱帶地區明顯。 

圖 4.6 (a) 為 1901~ 

1012 年東亞地

面年平均溫度

線 性 變 化 趨

勢，單位為 K 

10yr-2；(b)、(c)

同 (a)，但時間

分 別 為 夏 季

(6~8 月) 與冬

季 (12~2 月)。

溫度資料來源

為 CRU。 

 

(a) 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

(b) 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

(c) 



臺灣氣候變遷科學報告 2017 

 

 ．325．

 

此外，冬季地表增溫現象較夏季明顯 (圖 4.6b、圖 4.6c)，研究指出東亞冬季

地表增溫現象與冬季季風 (或西伯利亞高壓) 自1960年代後快速減弱有關 (施，

1996；Gong and Wang, 1999； Kang et al., 2006)。在時間演變，過去百年東亞地

面年均溫的變化大致與全球地面溫度的演變化一致：在 20 世紀出現兩次較顯著

的溫度上升，第一次約發生在 1900 初期到 1940 年代，第二次約從 1980 年代以

後至今 (圖 4.7)。1940 年代到 1970 年代東亞地面溫度的變化出現較明顯的區域

差異：日本、朝鮮半島 (南韓與北韓) 以及臺灣等地區，地面溫度僅出現微略下

降，但中國 (華北、華中以及華南) 則出現明顯的下滑。另外，東亞地面溫度暖

化的現象在 21 世紀初有緩和跡象，似乎反應 2000 年後全球暖化停滯現象 (e.g. 

Kosaka and Xie, 2013；Trenberth and Fasullo, 2013；England et al., 2014)，有關全

球暖化停滯的詳細內容，讀者可以參閱第三章。 

 

圖 4.7 (a)~(h) 分別為 (a) 南韓、(b) 日本、(c) 臺灣、(d) 菲律賓、(e) 北韓、

(f) 華北、(g) 華中及 (h) 華南 (左地圖 a~h 範圍) 之地表年平均度溫度

時間序列 (1901~2012 年)，黑線為年際變化，藍線為 11 年滑動平均。 

降水資料來源為 CRU。 
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4.2.2.2 季節變化趨勢 

圖 4.8 為東亞的季節變化長期線性趨勢。過去百年，東亞地區夏季的改變，

呈現夏季提早開始，延後結束，即夏季長度延長；夏季延長主要發生在低緯度的

海洋，以及華南與華北等地區。 

(a) 夏季長度     

(b) 冬季長度     

(c) 夏季峰值溫度  

(d) 冬季峰值溫度  

 

圖 4.8 東亞地區季節長度及峰值溫度的長期 (1901~2007 年) 線性變化趨勢。

(a)、(b) 分別為夏季與冬季長度的變化，單位為 day 10yr-1；(c)、(d) 為

夏季與冬季的峰值溫度，單位為°C 10yr-2。填色區域為通過 MK-test 95%

統計檢定。溫度資料來源為 NCEP-R1。 
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冬季長度的變化，大多數區域皆為縮短，較明顯的區域發生在低緯度海洋、

中國沿岸、朝鮮半島以及貝加爾湖等地區。至於冬季峰值溫度 (即每年冬季最低

溫度) 的改變，從西伯利亞東北側，沿著順時針方向，經過貝加爾湖、韓國、中

國沿岸、臺灣到中南半島，有明顯上升趨勢，以上地區與冬季季風盛行方向一致，

表示東亞冬季峰值溫度的變化趨勢與西伯利亞高壓的減弱密切有關。相較於冬季，

夏季峰值(即每年夏季最高溫度)增溫的幅度較小，主要的增溫地區沿著西南－東

北走向，從青藏高原延伸到華北以及東北亞等地區。 

4.2.2.3 降水 

在降水方面，1960~2000 年東亞地區年平均降水，華南、長江流域 (30oN)、

日本與朝鮮半島等地區出現明顯線性增加趨勢 (Wang et al., 2006)，但中國東南

部、北部與東北則為減少 (圖 4.9a)，此區域性差異導致東亞區域平均年降水總量

並無明顯增加或減少趨勢 (Zhang and Zhou, 2011)。在季節雨量變化，夏季降水，

華南、華中、朝鮮半島等地區出現增強趨勢，臺灣與日本變化趨勢呈現明顯區域

特性，華北與東北亞地區以及菲律賓北部、呂宋島等地區則減少 (圖 4.9b)；華

南與華北地區的降水變化趨勢呈現負相關，出現南澇北旱的現象。冬季降水，華

南、臺灣與菲律賓地區出現增加趨勢，日本北海道，庫頁島與東北亞地區則減少，

其它地區冬季降水改變不明顯 (圖 4.9c)。華南、臺灣以及日本南部 (本州、四國) 

冬季降水自 1980 年代之後出現明顯增多趨勢，Hung et al. (2014) 研究指出，此

變遷與南海地區海溫增暖導致水氣量增多有關。 

相較於溫度變化，東亞降水的變遷在區域間的差異較大，空間分布較無一致

的結果。年降水總量的時間演變 (圖 4.10) 顯示，南韓與日本 1940 年代降水偏

少，1960 年代降水偏多，1960 年代之後，南韓的年降水緩慢增加，日本則減少。

進一步分析發現南韓年降水緩慢增加主要來自夏季季風降水增加 (圖未示)。北

韓的降水演變與南韓大致相似，主要差異是，1980 年至 1990 年降水總量的變化

不大，1990 年代之後才出現明顯的增加。臺灣年降水的演變趨勢大致與南韓相

反：1940 年代降水偏多，1960 年代降水偏少，之後緩慢減少。菲律賓降水變化

與臺灣相似，1940 年代出現相對高值，之後呈現減少趨勢，約 1960 年代出現相

對低值。華南地區的年降水出現週期約 25~30 年的年代際變化，1920 年代、1950

年代、1970 年代、21 世紀初偏多，1930 年代、1960 年代、1990 年代偏少。華

中與華北的演變大致相同:1960 年代偏多、1920 年代偏少，年降水大致與華南成

反相位，即南澇北旱的關係，但此相反關係自 1980 年代之後有減弱的現象。 
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圖 4.9 (a) 1961~2007 年東亞地區年平均降水的線性變化趨勢；單位為 mm 

100yr-1。(b)、(c) 同 (a)，但時間分別夏季 (6~8 月) 與冬季 (12~2 月)。 

(資料來源 CRU) 
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圖 4.10 (a)~(h) 分別為 (a) 南韓、(b) 日本、(c) 臺灣、(d) 菲律賓、(e) 北韓、

(f)華北、(g) 華中及 (h) 華南 (左地圖 a~h 範圍) 之年降水時間序列 

(1901~2012 年)，黑線為年際變化，藍線為 11 年滑動平均。(資料來源
CRU) 

4.3 季風 

4.3.1 夏季季風環流變化趨勢 

青藏高原與印度洋之間的南北方向海陸比熱差異是驅動亞洲季風的主要因

子之一，但由於東亞夏季季風同時受到東西方向海陸分布的影響，其變化遠比南

亞季風複雜，因此，東亞夏季季風指數的定義有多種不同方法 (Wang et al., 2008)。

南北向熱力差異 (Webster and Yang, 1992) 或東西向熱力差異 (Guo, 1983) 皆顯

示，東亞夏季季風指數在 1960 年代之後出現線性下降趨勢 (圖 4.11)，此與 Hori 

et al., 2007、Li et al., 2010a 等研究發現，1960 年代至 1980 年代東亞夏季季風出
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現年代際時間尺度減弱是一致的，但此下降趨勢在 1990 年代之後減緩，甚至略

為轉強。伴隨東亞夏季季風指數減弱，東亞大尺度環境場較明顯的變化包括：

850hPa 西南氣流減弱 (Xu et al., 2006)、東亞對流層大氣溫度下降 (Yu and Zhou, 

2007；Zhou and Zhang, 2009)、太平洋副高往西延伸 (Zhou et al., 2009a)、南亞高

壓東西向的擴張 (Gong and Ho, 2002；Zhou et al., 2009a)，以及副熱帶噴流加強 

(Zhang et al., 2006；Yu and Zhou, 2007)。研究發現，東亞夏季季風環流減弱，導

致某些地區季風平均降水、極端降水 (Zhai et al., 2005)、降水頻率與強度發生顯

著改變 (Qian et al., 2009；Yu et al., 2010；Bennartz et al., 2011；Li et al., 2011a；

Liu et al., 2011；Guo et al., 2013)。例如，華中以及長江流域 (30oN) 夏季連續強

降水發生頻率增加，但華北地區降水則出現偏少現象 (Hu, 1997；Wang, 2001；

Gong and Ho, 2002；Yu et al., 2004)。數值實驗顯示，東亞夏季季風自 1960 年代

之後的減弱與太平洋年代際變化引起的海溫變化 (Zhou et al., 2008；Li et al., 

2010b；Zhou and Zou, 2010)，以及青康藏高上空大氣加熱減弱，造成海陸溫差減

弱有關 (Ding et al., 2008, 2009；Duan and Wu, 2008)。根據目前的研究結果，1950

年代到 21 世紀初期，東亞夏季季風環流的年代際變化較可能歸因於海洋－大氣

系統自然變異，人類活動的貢獻並不明顯 (Lei et al., 2011；Zhu et al., 2012)。 

    

圖 4.11 以 (a) 南北熱力差異 (Webster and Yang, 1992；U850 (10°N~40°N, 110°

E~140°E) - U200 (10°N~40°N, 110°E~140°E) 以及 (b) 東西熱力差異 

(Guo, 1983；10°N~50°N, 160°E 與 110°E 海平面氣壓差) 之東亞夏季季

風指數的長期變化。細線為年際變化季風指數，粗線為 11 年滑動平均。

(資料來源為 NCEP-R1、ERA 與 HadiSLP) 
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一個值得注意的現象，東亞夏季季風指數下降趨勢自 1990 年代之後減緩甚

至轉強 (Liu et al., 2012a；Zhu et al., 2012)，此轉折與 1980 代末期 (Lo and Hsu, 

2010) 或 1990 代中期至末期 (Kwon et al., 2005；Hong et al., 2013) 東亞或太平

地區氣候遷移的關聯，值得吾人作後續追蹤。 

圖 4.11b 顯示亞洲夏季季風包括東亞、熱帶西北太平洋以及印度三個子區域，

其中熱帶及熱帶西北太平洋夏季季風主要發生在海面上，範圍包括南中國海、菲

律賓海，環流特徵為季風槽以及位於太平洋副熱帶高壓脊 (Zhang and Wang, 

2008)，此地區季風的強弱不但與颱風活動有關，也影響東亞夏季氣候。根據

1950~2010 年觀測資料，熱帶西北太平洋夏季季風環流長期變化並未出現明顯增

強或減弱趨勢 (圖 4.12)。在年際／年代際變化，聖嬰－熱帶西北太洋夏季季風

遙相關 (負相關) 從 1970 年代以後卻出現增強趨勢；其中，聖嬰現象在印度洋

產生之下沉運動加熱印度洋扮演關鍵角色：印度洋盆增暖有助於聖嬰成熟期 (冬

天) 在菲律賓海形成之反氣旋的維持，此反氣旋減弱夏季季風槽，造成熱帶西北

太平洋夏季季風降水減弱 (Huang et al., 2010；Xie et al., 2010；Wu et al., 2010)。 

圖 4.13a 顯示太平洋副高的範圍 (500hPa 5880m 等值線) 在 1970 年代末期

出現明顯的擴張，高壓脊的位置從 150oE，向西延伸到 130oE 附近；從副高指數

時間序列也清楚反應，在 1970 年代末期副高有明顯增強的現象 (圖 4.13b)；研

究指出，1970 年代末期副高的變遷與熱帶印度洋以及西太平洋海溫增暖有關 

(Zhou et al., 2009a)。除了上述年代際變化，西北太平洋副高指數也呈現 2~3 年及

3~5 年的年際變化，2~3 年週期與準兩年之海洋大陸暖海溫變化有關，而 3~5 年

週期則和聖嬰減弱時，西北太平洋局地的冷海溫相關 (Sui et al., 2007；Chung et 

al., 2010)。最近的研究指出 (Hong et al. 2014a)，1980 年代之後大西洋熱帶海溫

對太平洋副高年際變化的影響轉強。以 2010 年夏季 (中度反聖嬰發展夏季) 為

例：太平洋副高壓強度打破歷史記錄，熱帶西北太平洋夏季季風出現異常減弱，

以及熱帶西北太平地區整年颱風生成次數創下歷史新低紀錄，Hong et al. (2014b) 

研究發現，除了與反聖嬰期間赤道東太平洋海溫偏冷以及反聖嬰前一年聖嬰 

(2009) 導致的大尺度下沉運動在印度洋造成的增暖作用，熱帶大西洋暖海溫 (打

破 1870~2010 年歷史記錄) 對副高的加強也有顯著的貢獻。 
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圖 4.12 (a) 東亞夏季低層 (850hPa，陰影區) 與高層 (200hPa) 緯向風的空間分

布，圖中紅色虛線矩形表東亞夏季季風指數，垂直風切的範圍，綠色矩

形則為熱帶西北太平洋夏季季風指數水平風切的範圍。(b) 同圖 4.11，

但為熱帶西北太平洋夏季季風指數 (Wang et al. 2001；U850 (5°N~15°N, 

100°E~130°E) - U850 (20°N~30°N, 110°E~140°E)。 
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圖 4.13 (a) 1950 年之後，夏季 (6~8 月) 500hPa 高度場 5880 等值線 (可視為太

平洋副熱帶高壓範圍) 每隔十年平均的演變；(b) 夏季 (6~8 月) 太平洋

副熱帶高壓指數 H500 (10°N~30°N, 120°E~140°E) 的長期變化。在此，

副高指數定義為：夏季西北太平洋地區 500hPa 高度場變異最大地區，

約 10°N-30°N, 120°E~140°E，平均高度場。細線為 6~8 月平均季風指數

時間序列，粗線為 11 年滑動平均。 

4.3.2 冬季季風環流變化趨勢 

圖 4.14a 是東亞地區冬季海平面氣壓以及 500hPa 高度場的變化趨勢，圖中

顯示，1958~2010 年西伯利亞高壓呈現明顯的線性減弱趨勢，西伯利亞高壓約以

每百年減弱 3~5hPa 的速度減弱；此外，與東亞冬季季環流密切相關的東亞主槽 

(圖 4.14b)，以及東亞主槽西側的貝加爾湖高壓，自 1958 年以後也出現減弱趨勢。

(a) 

(b) 
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從西伯利亞高壓 (40oN~60oN, 80oE~120oE 海平面平均氣壓) 與東亞主槽 (30oN~ 

45oN, 125oE~145oE 500hPa 平均高度場) 指數 (圖 4.15) 來看，冬季環流的長期變

化更明顯:西伯利亞高壓和東亞主槽約從 1960s 中期以後開始減弱，其中，西伯

利亞高壓在 1980s 以後的減弱更加明顯。研究指出，東亞冬季季風減弱與近五十

年東亞冬季地面溫度快速暖化有密切的關聯 (施，1996；Gong and Wang, 1999；

Kang et al., 2006)，從圖 4.6b 得知，東亞地區冬季地面增溫趨勢最顯著的地區大

約與西伯利亞高壓減弱的地區一致。值得留意的，西伯利高壓與東亞主槽在 1990

年代出現轉強，發生時間與東亞夏季季風在 1990 年代中期轉強一致 (圖 4.11)，

東亞季風系統 (冬季與夏季) 在 1990 年代中期的轉折現象，值得吾人留意。 

 

圖 4.14 東亞地區冬季 (a) 海平面氣壓以及 (b) 500hPa 高度場的 1958~2010 年

線性變化趨勢。圖中陰影區表百年線性變化趨勢，等值線為氣候平均值。

(資料來源為 ERA) 

(a) 

(b) 
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圖 4.15 同圖 4.11，但 (a) 冬季 (12~2 月) 西伯利亞高壓指數 (40°N~60°N,  

80°E~120°E 平均海平面氣壓)，(b) 東亞主槽指數 H500 (30°N~45°N,  

125°E~145°E)，(c) 阿留申低壓指數 (40°N~60°N, 160°E~200°E 平均海

平面氣壓)，不同顏色曲線表不同資料來源。 

(a) 

(b) 

(c) 
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另一個有趣的現象，西伯利亞高壓與阿留申低壓 (40oN~60oN,160oE~160oW

海平面平均氣壓) 兩地的海平面氣壓差存在顯著的年代際變化 (週期約 20 年) 

(圖 4.16)，西伯利亞高壓的年代際變化與北大西洋振盪 (North Atlantic Oscillation, 

NAO) 呈負相關 (Hong et al., 2009)，而阿留申低壓的年代際變化則與太平洋年

代際變化 (Pacific decadal Oscillation, PDO) 也呈現負相關 (e.g. Deser et al., 2004；

Newman, 2007)。目前研究顯示，1960 年代之後東亞冬季季風或夏季季風減弱現

象，較可能是自然因素造成，與人類活動關係不大。此外，阿留申低壓在 2000

年之後快速減弱，除了北極海冰覆蓋面積減少以及太平洋熱帶海溫等 (Lee et al., 

2014) 因素，是否受其它大氣年代際振盪影響，仍有待後續探討。 

 

圖 4.16 (a) 同圖 4.15，但為西伯利亞高壓指數 (40°N ~60°N, 80°E~120°E 平均

海平面氣壓)，與阿留申低壓指數 (40°N~60°N, 160°E~200°E 平均海平

面氣壓) 的差值，(b)西伯利亞高壓 (粗紅線)、NAO 指數 (粗褐線)、阿

留申低壓 (細藍線) 與 PDO 指數 (細綠線) 的 11 年滑動平均，圖右上

角數字分別代表西伯利亞高壓與 NAO 的相關係數，以及阿留申低壓與

PDO 指數的相關係數。 
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4.4 古氣候變遷 

為因應全球變遷，國際科學理事會 (International Council for Science, ICSU) 

於 1986 年提出國際地圈生物圈計畫 (International Geosphere-Biosphere Program, 

IGBP)，包含十個核心計劃，其中之一即為研究「古全球變遷」 (Past Global 

Changes，簡稱 PAGES)，主要目標在於提出古環境變遷的定量資料，並定義環境

自然變異，以區分出人類文明對生物圈、岩石圈及大氣圈的衝擊。 

IGBP 制訂出的研究策略包含五大焦點，前三個焦點分別強調全球古環境變

異、極區古環境變異與人類活動對古環境的衝擊。觀測與研究鎖定在二個時間尺

度：過去二千年、過去數十萬年的冰期－間冰期循環。前者的解析度希望能達到

每年，甚或每季；後者則要求百年至千年的解析能力。第四個焦點則強調氣候模

式的模擬與古環境資料的比較，探查氣候對不同氣候影響因子的敏感度、外在因

素 (火山、太陽、溫室氣體) 的驅動 (external forcing) 機制及氣候系統內部的反

饋機制 (internal feedback)。第五個焦點強調創新、整合、資訊、教育及科際連繫，

希望改善定年技術，開發新的古環境指標；進行多指標填圖，做整合性古環境解

釋；建立古環境資料庫，並與其他核心計劃合作，從事區域性、教育性，及努力

改善各國社會結構。 

4.4.1 亞洲古環境變遷 

亞洲地區的古氣候變化趨勢大致上與全球氣候變化在冰期-間冰期與千年時

間尺度上相同 (請見第一章)，區域性研究著重對陸地資料的採集與解釋，以及

對古季風變化的探討。 

4.4.1.1 亞洲大陸地區 

圖 4.17 是根據青海鹽水湖 (36o32’N~37o15’N, 99o36’E~100o47’E) 沉積物，

重建過去 2 萬年東亞大陸內陸的氣候 (Ji, et al., 2005)，圖中縱軸表土壤紅度，值

較高 (低) 對應夏季季風降水偏多 (少)。圖中清楚發現土壤紅度能重現發生在仙

女木 (Younger Dryas, DY；12900~12000 B.P.) 時期地球偏乾的氣候狀態。全新世 

(Holocene) 的 早 期 到 中 期  (12,000~4200 B.P.) 為 上 次 冰 盛 期  (Last Glacial 

Maximum) 後進入融冰期 (deglaciation) 的階段，東亞夏夏季風的降水量在此一
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時期逐漸增加 (圖 4.17a)，在 7000~6000 B.P.達到相對高值；之後開始減弱，

4,200~2,300 B.P 對應季風降水偏少的時期，2,300 B.P 之後則為乾濕交替出現，

例如中世紀偏濕，小冰期偏乾 (圖 4.17b)。除了古季風降水，結合其它分析，例

如氧同為素或孢粉的種類等分析 (e.g. Lister et al., 1991；Yao et al., 1996；Yu and 

Kelts, 2002；Henderson et al., 2003；Shao et al., 2005；Shen et al., 2005；Xu et al., 

2006；Xu et al., 2006b) 可以推估過去的溫度變化。總而言之，東亞大陸的內陸

地區在過去一萬兩千年來的氣候狀況大致分為五期，相對的氣候特徵描述於表

4.1。 

 

圖 4.17 以青海鹽水湖 (36o32’N~37o15’N, 99o36’E~100o47’E) 沉積物重建過去

2 萬年東亞大陸的氣候，(a) 為土壤紅度1的演變，紅度高 (低) 者對應

夏季季風偏強 (弱)，降水偏多 (少) 時期；(b) 同 (a)，但為過去 2500

年的演變。摘自 Ji et al., 2005。 

                                                       
1 土壤的红度 (redness) 與降水密切有關，在季風降水偏多時期，雨水逕流量增加，更多的礦物被攜帶到湖

泊沉積，其中含鐵的礦物經過氧化可以使土壤顏色趨於紅色，亦即，土壤紅度增加代表夏季季風降水偏

多。 
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表 4.1 過去一萬二千年東亞大陸內陸地區氣候演變表 

時間 (B.P.) 氣候環境狀況 

12,000-10,000 
代表從上次冰盛期 (Last Glacial Maximum) 進入融冰期 (deglaciation) 的

過程，溫度逐漸上升，降水量也逐漸增加，但氣候變異度不大 

10,000-7,500 
溫度迅速升高，湖泊生產力與陸生植物蓬勃發展。討論乾旱度的氣代用指

標指出此時期降水量大多小於蒸發量， 陸地上植被以草原為主。 

7,500-5,000 

暖濕而穩定，降水量大於蒸發量。陸生植物型態以喬木為主，陸地上植被

以森林至草原為主，是全新世 (Holocene) 時期最暖濕的氣候狀態，一般

稱之為全新世暖期。 

5,000-2,500 

氣溫在前期快速下降偏濕；後期趨近平穩承現暖乾的氣候狀態，此時期蒸

發量約等同於降雨量。陸地植被上前期以喬木為主；晚期灌木與草本植物

占優勢，陸地上植被以草原為主。 

2,500-現今 
呈現逐漸乾旱的氣候趨勢，氣候變異度小，約兩千年前森林迅速萎縮，一

千年前已全部被灌木和草本植物取代，與現今的林相大致相同。 

 

4.4.1.2 東亞季風地區 

東亞季風主要由亞洲大陸與太平洋間的海陸溫差驅動，其範疇包含了孟加拉

灣以東的亞洲地區。東亞季風的強弱受控於高緯度氣溫、低緯度海表面溫度、西

太平洋暖池海氣交互作用以及與青康藏高原相關的熱力與動力過程。東亞季風的

歷史多是透過黃土-古土壤 (Loess-paleosol) 沉積序列的研究一窺究竟，如沉積的

粒度大小 (particle size)、風成通量 (aeolian flux) 可用來標示冬季季風狀況；而

古土壤層受夏季風化成土作用 (pedogenesis) 影響、古土壤磁感率 (magnetic 

susceptibility)、有機碳含量 (organic carbon content)、碳同位素 (carbon isotope)、

化學風化程度 (chemical weathering index) 則用以標示夏季季風狀況2。 

風成的沉積開始於 720 萬至 730 萬年前，顯示東亞季風的歷史大約是從 700

萬年前開始，東亞季風的形成時間被 認為與青康藏高原的隆起歷史相關 

(Ruddiman and Kutzbach, 1989；An et al., 1991b；An and Thompson, 1998；Sun et 

                                                       
2 黃土沉積物為風力吹送搬運堆積，其粒度大小與風成通量一般可以反應風力的強弱與風力作用的時間

長短。風力強勁可以搬運較重粒度較大的碎屑沉積，風力作用時間長則總風成通量較高。土壤成土作
用是岩石經由機械風化 (物理結構因而破壞) 與化學風化 (化學性質改變) 作用，在長時間催化下，逐
漸轉變成土壤的過程。氣候條件例如雨量 (加速磁性礦物氧化降低磁感率)、溫濕度 (植被生長增加有
機碳含量，植物種類影響碳同位素值) 皆會影響風化程度與上述土壤成分。 
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al., 1998；Rea et al., 1998；An, 2000)。青康藏高原達到一定的高度後造成了大陸

內部的乾旱並導致了西伯利亞高壓 (Siberian High) 的北移與強化。340 萬至 260

萬年間，紅黏土 (red clay) 的物理化學性質指出夏季季風強度在此時期逐漸增強，

風成沉積的快速堆積指出此時期的冬季季風一併增強，此一時期的東亞季風變化

一般認為與青康藏高原快速隆升後造成可能的全球冷化相關；過去 250 萬年來東

亞季風的變化則與冰期-間冰期的變化呈現一致 (Kutzbach and Street-Perrott, 

1985；Kukla, 1987；Martinson et al., 1987；Ding et al., 1994；McManus et al., 1994；

Shackleton et al., 1995；Zhang et al., 1997)。 

4.4.1.3 南亞印度季風地區  

南亞印度季風主要受到亞洲大陸上的印度低壓 (Indian Low) 與印度洋上的

馬斯克林高壓 (Mascarene High) 間的氣壓梯度所驅動。近一百萬年來，南亞印

度季風的強度變化與東亞季風相似，其強度的變化大致與全球冰川體積呈現高度

相關並清楚紀錄了地-日關係所造成的日照量變化週期，南亞印度季風在冰期時

的強度減弱並於間冰期時達到極大值 (Webster, 1987；Clemens et al., 1996；Tomas 

and Webster, 1997；Clemens and Prell, 2003；Webster and Fasullo, 2003；Braconnot 

et al., 2007；Jouzel et al., 2007；Kutzbach et al., 2008；Pollard and DeConto, 2009；

An et al., 2011)。 

4.4.2 臺灣古環境變遷 

臺灣島是地球歷史上相對年輕的火山島，以下簡短列出臺灣與古氣候相關重

要的地質與氣候事件，並整理臺灣自上次冰期以來的氣候變化。大尺度的氣候變

遷事件請見第一章。 

4.4.2.1 臺灣古環境簡史 

根據地質資料，距今約一億年至 20 萬年前，臺灣的古環變遷主要包括：臺

灣島及附近或山群生成 (距今約 200 萬至 20 萬年前)，臺灣出現 (距今約 300 萬

年前，即俗稱的蓬萊運動)，中央山脈形成 (距今約 2,000 萬至 500 萬年前) 臺灣

出現，以及澎湖群島的形成 (距今約 10,000 萬至 5,000 萬年前)，其它古環境變

遷如表 4.2 所示。 
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表 4.2  距今約一億年至 20 萬年前，臺灣古環變遷的主要事件。 

時間 (萬年) 事件 

10000-5000 
澎湖群島形成 

 (曹恕中，1999：經濟部中央地質調查所， p85) 

2000-500 
西菲律賓板塊碰撞擠壓；中央山脈形成  

 (曹恕中，1999：經濟部中央地質調查所，p85)  

300 

火山島弧隨菲律賓海板塊之運動撞上古臺灣島，中央山脈隆升，東海岸山脈

與臺灣結成一體，臺灣島出陸，此稱為蓬萊運動。 

 (洪崇勝 謝凱旋 地調所特刊, 18, 51-83) 

200-20 

臺灣島及附近或山群生成: 大屯火山群、觀音火山、基隆火山、龜山島、棉花

嶼等等。 

 (洪崇勝 謝凱旋 地調所特刊, 18, 51-83) 

 

4.4.2.2 臺灣自上次冰盛期 (Last Glacial Maximum) 以來的變化 

上次冰盛期距今約二萬至一萬八千年前，臺灣地區在氣候狀況與地貌上都與

今日極為不同，此部分報告主要參照以下文獻：蘇鴻傑，1984a, 1984b；Kuo and 

Liew, 2000；An et. al., 2000；劉平妹，2000；Hsieh and Liew, 2001；Liew and Hsieh, 

2001；Wang et al., 2001；He et al., 2004；Chen et al., 2005；蔡宜君等，2006；劉

平妹與李政益，2006；Chang et al., 2008；劉平妹，2007；劉平妹等，2007；汪

良奇等，2009。 

古氣候代用指標紀錄顯示，氣候上臺灣地區周邊的海水表面溫度較現今冷，

冷化現象在冬季尤為明顯，因而加大季節變化幅度。南海北部也有類似得海表溫

紀錄，海水表面溫度的改變直接影響蒸發量的多寡，海洋對大氣的潛熱輸送以及

對亞洲內陸地區可能的水氣供應量。上次冰盛期時，因為海水表面溫度降低，臺

灣地區頭社盆地的植物孢粉紀錄也顯示了較為冷乾與垂直高度上森林林線下降

的現象；亞洲內陸地區的氣候紀錄亦多呈現冷乾的現象，學者將乾冷的氣候狀況

加上黃土發育南界的南移解釋為冬季季風的增強。在臺灣地區的表現極為可能是

強勁東北季風的影響結果。 

臺灣附近洋面上的地貌狀況與現今的型態最大的不同是臺灣與亞洲大陸的

連接，因為南北極大陸冰川的擴張，學者推估上次冰盛期時的全球平均海平面下
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降約 100~120 公尺，受到海平面下降的影響，臺灣海峽出陸，臺灣與亞洲大陸連

接。亞洲地區的邊緣海也因海水面下降而造成大陸棚面積的擴張。南海地區因為

南緣及北緣對太平洋的水道接出陸封閉，而成為僅靠呂宋海峽與太平洋相通的封

閉型內海。受到洋面上的地貌狀況影響，研究結果一般認為黑潮的流徑在冰期時

較現今位置向東並向南移動。 

受到氣候與地貌變化的影響，臺灣地區在冰期時的生物多樣性大大增加，匯

聚了大陸型與海島型的生物；左鎮與澎湖動物群的化石群提供了上述變化的支持

與佐證。生物在冰期時的遷移甚至造成少數寒帶生物身陷臺灣地區高山，以至於

成為孑遺生物，著名的櫻花鉤吻鮭即為一例。 

4.5 熱帶氣旋 

要在有限的觀測資料裡，確認全球或者各大洋的熱帶氣旋活動頻率和強度的

長期變遷趨勢，是個相當大的挑戰。IPCC 第四次評估報告中提到有關於熱帶氣

旋特性的變化認為，自 1970 年代以來，全球每年出現的熱帶氣旋總數並沒有太

明顯的變化，不過部分海域的熱帶氣旋強度卻有增強趨勢，且強熱帶氣旋出現頻

率也增加 (Emanuel, 2005；Webster et al., 2005)。然而，因觀測技術和強度分析

方法不斷的改進，科學家對於資料品質的一致性與穩定性不斷提出質疑；這也讓

熱帶氣旋活動頻率與強度變化和全球暖化之間的關聯性，至今仍被廣泛的討論

著。 

4.5.1 颱風生成數目的變化 

自1970年代中期開始有穩定的衛星觀測以來，科學家們有了更客觀的資料，

來重新審視及評估全球各大洋的熱帶氣旋活動頻率與強度的長期變化趨勢 

(Knapp and Kossin, 2007；Kossin et al., 2007；Kossin et al., 2013)。不過，受限於

可供參考使用的衛星觀測資料僅有三、四十年，科學家也僅能利用這近四十年的

衛星資料進行比對。結果顯示，全球熱帶海洋面上每年大約生成 90 個熱帶氣旋，

年與年之間並沒有特別顯著的改變 (圖 4.18) (Knutson et al., 2010；Maue, 2011；

Seneviratne et al., 2012)。不過，不同大洋每年生成的個數卻有所不同，且明顯存

在著年際到年代際時間尺度的變動 (Webster et al., 2005)。 
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圖 4.18 1970 年 1 月至 2014 年 3 月間，全球熱帶氣旋活動頻率時間序列圖。圖

中上曲線為強度達到熱帶風暴等級 (含) 以上 (Tropical Strom，生命期

中最大風速超過 34knots) 的熱帶氣旋活動頻率，下曲線為強度達到

Saffir-Simpson 一級颶風等級  (含 ) 以上  (生命期中最大風速超過

64knots) 的熱帶氣旋活動頻率。兩組時間序列均為採取 12 個月滑動加

總後的結果。(本圖延伸自 Maue, 2011；http://policlimate.com/tropical/ 
frequency_12months.png)  
 

既然全球熱帶氣旋的活動頻率沒有明顯的改變，那麼不同海域之間的活動頻

率是否也是如此呢？學者分析發現，北大西洋海域的熱帶氣旋活動頻率，自 1970

年代以來，確實有顯著增加的趨勢；由於該海域的觀測資料較為完整，因此一般

認為可信度較高 (Kossin et al., 2007)。即使如此，由於評估熱帶氣旋的方法不斷

改進，仍有學者提出質疑，認為早期的觀測紀錄有可能被低估 (Chang and Guo, 

2007；Mann et al., 2007a；Kunkel et al., 2008；Vecchi and Knutson, 2008, 2011)。

此外，造成該海域熱帶氣旋活動頻率增加的理由為何？若考慮更長時間的觀測資

料，是否還可以保有這樣的增加趨勢？也都無法被確認 (Landsea et al., 2006；

Holland and Webster, 2007；Landsea, 2007；Mann et al., 2007b)。 

相較於北大西洋，其他海域的熱帶氣旋活動頻率，並沒有那麼明顯的增加趨

勢 (Chan and Xu, 2009；Kubota and Chan, 2009；Callaghan and Power, 2011)；以

西北太平洋海域來看，1951 年至 2013 年間，熱帶氣旋的生成個數呈現明顯的年

代際變化特徵，且於 1990 年代中期開始至今，生成個數相對偏少 (圖 4.19)。 
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圖 4.19 1951～2013 年期間，西北太平洋海域每年生成的颱風個數時間序列圖。

紅線代表 11 年滑動平均值，X 軸代表年份，Y 軸代表每年生成的颱風

個數。(資料來源：Regional Specialized Meteorological Center, RSMC) 
Tokyo - Typhoon Center) 

4.5.2 熱帶氣旋強度的變化 

熱帶氣旋的生成，只要於生命期中能被診斷出強度達到特定標準即可；不過

熱帶氣旋的強弱，則需要評估出整個生命期，各個階段的強度值，才能加以判斷。

估算熱帶氣旋的強度明顯比估算熱帶氣旋的生成個數更為困難 (Landsea et al., 

2006)。評估一個熱帶氣旋的強度，通常採用近地面、近中心的平均風速；過去

觀測紀錄中，作業單位所估算出來的熱帶氣旋強度值，可能受到不同時期觀測資

料品質不一、觀測技術和強度評估方法不同所影響，進而產生系統性的誤差，同

時加大熱帶氣旋強度增強的趨勢 (Kossin et al., 2007)。 

那麼，如果統一使用衛星觀測資料，採用新的強度評估方式，來重新檢驗全

球熱帶氣旋的強度呢？Kossin 等 (2013) 採用百分位數方式，重新分析熱帶氣旋

的強度變化發現，自 1982 年至 2009 年間，全球熱帶氣旋強度有些微增強的趨勢，

但並不顯著，各百分位數強度變化趨勢也不一致，第 60 至 80 百分位數強度些微

增強，不過第 90 百分位數強度並沒有改變。 

從各大洋的強度變化來看，北大西洋海域各百分位數的熱帶氣旋強度有增強

的趨勢，且因觀測資料較完整而具有高可信度。南太平洋和南印度洋於各百分位

數強度也都同樣有增強的趨勢。然而，東太平洋海域各百分位數強度卻呈現減弱

趨勢，不過並未通過統計檢定，西太平洋海域則幾乎沒有改變，最強等級 (第 90
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百分位數) 的熱帶氣旋強度甚至減弱了 (圖 4.20)。這也說明了，採用新的方法重

新分析近 30 年 (1980 年之後) 的衛星觀測資料，所反映出來的全球熱帶氣旋強

度變化特徵，各海域有所不同，並沒有共同一致性的增強或減弱趨勢。 

 

圖 4.20 1982～2009 年間，全球及各熱帶氣旋活躍海域 (北大西洋、東太平洋、

西太平洋、南太平洋、南印度洋)，第 50 至 90 百分位數熱帶氣旋強度

變化時間序列圖。0.5 代表第 50 百分位數熱帶氣旋強度，其餘依此類推，

直線則為各百分位數的線性回歸線。X 軸為年份，Y 軸為熱帶氣旋生命

期強度極大值 (lifetime maximum intensity, LMI) (摘自 Kossin et al., 
2013) 
 

另外，科學家結合了熱帶氣旋頻率、持續時間以及強度所發展出來的新熱帶

氣旋強度指數 (power dissipation index)，來估算熱帶氣旋所產生的總能量消耗 

(total energy consumption) 發現，1980 年之後，北大西洋海域有明顯的上升趨勢，

而西北太平洋雖也有上升趨勢，但相對偏弱許多 (Emanuel, 2007)。若把分析時

間延長，受限於資料品質不穩定的影響，仍有其不確定性存在 (Landsea et al., 

2012)。另外，分析全球的累積氣旋能量 (Accumulated cyclone energy, ACE) 也發

現，自 2005 年達到高值之後，近年的累積氣旋能量並沒有特別明顯的增加，甚

至是降低 (Maue, 2009, 2011)。 

綜合上面的論述不難發現，科學家要如何從原本就存在的自然變動背景下，

考量觀測資料本身的不確定性，進而評估出熱帶氣旋活動頻率與強度的長期變遷

趨勢，確實是個相當大的挑戰。透過分析近期的衛星觀測資料可知，各大洋的熱
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帶氣旋強度變化趨勢並不一致，而西北太平洋海域的熱帶氣旋強度並沒有顯著的

增強，且個數於近年也呈現偏少的現象。 

4.6 未來推估 

4.6.1 季風  

4.6.1.1 降水 

IPCC AR4 (2007) 指出溫室氣體增加導致的全球增溫，東亞地區的增暖幅度

比全球平均增溫幅度大 (Christensen et al., 2007)。受暖化趨勢影響，未來東亞夏

季，熱浪、持續性高溫發生的頻率、強度以及持續時間加將增加，但低溫發生頻

率則減少。雖然 CMIP3 模式大致對東亞夏季季風大尺度環流有不錯的模擬能力 

(Boo et al., 2011)，但在夏季季風降水的模擬仍不是很理想 (Lin et al., 2008a；Li 

and Zhou, 2011)，僅有少數空間解析度越高的模式能正確模擬出鋒面雨帶 (Kitoh 

and Kusunoki, 2008；Ninomiya, 2012)。整體而言，CMIP3 模式對東亞夏季季風降

水與環流未來變遷的模擬仍存在很大不確定性 (Ding et al., 2007；Kripalani et al., 

2007a)，但此不確定性在 CMIP5 模擬有大幅改善 (Sperber et al., 2013)。此外，

相較於 CMIP3，CMIP5 對東亞夏季風年際變化的模擬能力有明顯提升。概括地

說，CMIP3/CMIP5 模擬顯示，東亞冬季或夏季季風的降水總水量與強降水發生

頻率在未來氣候皆出現增加趨勢。 

有更多的分析得到，在溫室氣體增加情境下 (A1B)，CMIP3 對未來氣候模

擬顯示，由於水氣通量輻合的增強，東亞夏季季風降水的總量與強度增加 (圖

4.21 左、圖 4.21 右) (Ding et al., 2007；Sun and Ding, 2010；Chen et al., 2011；

Kusunoki and Arakawa, 2012)，年際變化的幅度也增加 (Lu and Fu, 2010)。至於冬

季 (12~3 月) 降水的未來變化，CMIP3 模擬顯示，從南中國海到日本一帶，沿

著西南-東北走向出現較明顯的減少，CMIP5 模擬也出現類似的結果，但冬季降

水減少的幅度減小 (圖 4.21、圖 4.22 下)。至於暖季，絕大多數的氣候模擬顯示，

溫室氣體增加將導致東亞夏季降水增加 (Jiang et al., 2011；Lee et al., 2011；Li et 

al., 2011a, 2011b)。IPCC 評估報告的季平均為四個月，夏季為 6~9 月、冬季為 12~3

月；但其結果與一般以 6~8 月為夏季及 12~2 月為冬季相似。RCP8.5 代表濃度途
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逕的模擬結果顯示，在 21 世紀末，東亞地區夏季季風 (西南氣流) 與降水接出

現增強趨勢 (圖 4.22a)；相反的，東亞冬季季風 (東北風) 減弱，臺灣到日本一

帶的降水 (冬季冷鋒常出現的位置) 出現減少的趨勢 (圖 4.22b)；值得留意的，

主宰東亞冬季季風環流的兩大系統在 21 世紀末出現相反的變化趨勢：西伯利亞

高壓明顯減弱，但阿留申低壓則變強 (圖 4.22b)。 

整體而言，CMIP5 RCP4.5 代表濃度途徑氣候模擬結果大致和 CMIP3 A1B

情境一致 (圖 4.21)，季風區的降水未來有增加的趨勢，但是南北半球夏季季風

降水增加的幅度並不一致，兩者有明顯的差異。Wang et al. (2014) 研究指出，由

於北半球陸地 (亞洲大陸) 增溫遠比海洋 (印度洋) 增溫快速，海陸南北溫差在

未來將增加，此差異導致在 21 世紀末，每增溫 1oC，東亞夏季季風降水增加率

大約是澳洲季風的 2.5 倍：東亞夏季季風降水在世紀末每增加 1oC 降水約增加

6.4%，澳洲季風降水為 2.5%，印度夏季季風降水介於兩只者之間約 5%，整個亞

澳夏季季風降水平均增加率則為 4.5%。 

 

圖 4.21 上圖和下圖分別為世紀末亞洲夏季 (6~9 月) 和冬季 (12~3 月) 降水的

改變量 (2080~2099 年平均減去 1986~2005 年平均)。左圖為 CMIP3 A1B

情境 24 個模式平均、中圖為 CMIP5 RCP4.5 代表濃度途徑 39 組模式平

均、右圖為 CMIP3 A1B 情境 MRI-AGCM3.2 12 組 60km 空間高解析度

模式系集模擬結果。在此，未來變遷為 2075~2099 年平均與 1979~2003

年平均的差。各情境降水變化皆對全球溫度變化做標準化。單斜線與交

叉斜線區域分別代表超過 66%及 90%模式與系集平均有相同之表現。

(摘自 IPCC, 2013, Figure14.24) 
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圖 4.22 同圖 4.21，但為亞洲 (a) 夏季 (6~8 月) 和 (b) 冬季 (12~2 月) 降水以

及 850hPa 風場遠未來的變遷 (2080~2099 年平均減去 1986~2005 年平

均)。圖為 CMIP5 RCP8.5 代表濃度途逕 25 個模式平均。(資料來源 TCCIP

計畫) 

4.6.1.2 溫度  

在溫度未來變遷，氣候模擬顯示，碳排量較大的情境 (CMIP3 A2 情境)，中

國東南部，日平均、最高與最低溫度都出現顯著增加的現象，伴隨溫度上升，霧

發生日數減少，熱浪持續時間增長 (Chen et al., 2011)。CMIP5 模擬結果與 CMIP3

大致相似，RCP4.5 模擬顯示，東亞冬季與夏季的地面溫度都明顯增暖 (表 4.3)。

但由於冬季季風與寒潮強度減弱，地面年平均與季節平均地面最大風速則有減弱

趨勢 (Jiang and Zhao, 2013)。 

(a) 

(b) 
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表 4.3 東亞地區地面溫度與降水的未來變化趨勢。表中數字分別表溫度 (降水) 

最小、25%百分位、50%百分位、75%百分位與最大值的變化趨勢。(摘

自 IPCC, 2013, Chapter 14.SM)。 

 
 

4.6.1.3 梅雨降水 

對於東亞梅雨鋒面模擬較佳 (通常是空間解析較高的模式) 的模式，對於未

來的氣候模擬顯示，A1B 情境下，21 世紀末東亞梅雨季的降水量將增加 

(Kusunoki and Mizuta, 2008)；伴隨鋒面的極端降水發生頻率有增加的趨勢 

(Kusunoki and Mizuta, 2008；Endo, 2012)。此外，日本地區梅雨鋒面結束時間有

延後現象 (Kitoh and Uchiyama, 2006)，此未來推估與觀測發現近年來日本東部與

西部梅雨季結束時間有延後現象是一致的 (Endo, 2010)。CMIP5 對梅雨降水的模

擬結果大致與 CMIP3 相似：源自印度洋的西南氣流增強且華南地區梅雨鋒面 (降

水) 增加 (圖 4.23)。在解釋梅雨降水增多的物理過程，Kanada et al. (2010) 研究

發現，夏季期間，來自亞洲大陸乾空氣有東移滲入日本中對流層的現象，導致該

地區大氣溫度垂直變化趨於不穩定，此大尺度環境變化有利於梅雨鋒面對流系統

發展，造成梅雨降水增強。一些研究則指出，暖化影響下，由南往北傳送之水氣

通量增加以及鋒面對流系統的加強，導致日本梅雨季日平均降水增加 (Kanada et 

al., 2012)。 

區域模式對東亞地區氣候的模擬顯示，未來降水的水平變化大致上與全球海

氣耦合模式的模擬結果相似 (e.g. Dairaku et al., 2008)。兩者間較大的差異是，區

域模式降尺度模擬使用較接近真實的地形，更能模擬出較微細的區域降水結構，

能有效改善空間解析度較差之全球環流模式 (global circulation model) 在梅雨鋒

面模擬能力的不足 (Gao et al., 2008, 2012a)。區域氣候模式降尺度顯示，受到溫

室氣體增加影響，日本與臺灣地區，未來夏季平均降水與極端降水發生頻率增加 

(Im et al., 2008；Iizumi et al., 2012)。5-km 空間高解度區域氣候模式在增溫速度
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適中的情境，對未來氣候模擬顯示，近未來 (2020~2039 年) 每小時最大降水量

有增強趨勢 (Kitoh et al., 2009)。 

 

(a) 

 

 

(b) 

 

(c) 

圖 4.23 華南梅雨期間 (5~6 月)，梅雨鋒面與 850hPa 水平風場的變化。(a) 現今

氣候 (1986~2005 年)，(b) 為 21 世紀末 (2080~2099 年)，(c) 為 21 世

紀末減去現今氣候。(資料來源：TCCIP 計畫) 
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4.6.1.4 季風環流 

CMIP5 模擬顯示，21 世紀末的東亞夏季季風環流與降水皆增強；值得留意

的，雖然印度夏季季風與熱帶西北太平洋夏季季風的降水在 21 世紀末皆出現增

強，但伴隨的季風環流並未出現明顯改變，甚至略為減弱 (圖 4.24a)。季風環流

減弱的主要原因是溫室效應增強導致大氣穩定度增加，不利對流發展。以上結果

表示，東亞夏季季風降水和熱帶季風降水增加的趨勢所涉及物理過程有所差異，

其中熱帶地區降水增加主要歸因於海洋蒸發變強，大氣含水量與水氣輻合增加；

但東亞夏季季風，除了上述因子，季風環流的增強也是因素之一。除了 RCP2.6

模擬外，其它輻射路徑的 CMIP5 模擬顯示，季風降水的年際變化在未來將增大，

強降水事件增加，夏季季風肇始可能提前，且季風持續時間變長。 

綜觀 CMIP5 對未來氣候的模擬結果 (具中度信心) 顯示：東亞夏季季風的強

度、降水將增加 (圖 4.25)。RCP4.5 代表濃度途逕下，東亞降水增加最可能發生

在 5~7 月梅雨季；極端降水發生頻率增加的地區最可能出現在亞洲東部，且春夏

秋冬都可能發生，但日本地區極端降水增加較可能發生在夏季。受限於空間解析

度，CMIP5 模擬對於東亞夏季季風某些特定微細結構，例如鋒面雨帶或地形降

水的未來變遷只能提供信心度較低的參考。 

圖 4.24 年滑動平均夏季季風指數，

灰、藍跟紅線分別代表歷史、

RCP4.5 及 RCP8.5 代表濃度

途逕 (39 個模式系集平均)，

模式表現 10%及 90%之間為

陰影區塊，50%則為水平細

線。(a) 東亞夏季 (6~8 月) 季

風，定義為 SLP (10°N~50°N, 

160°E) - SLP (10°N~50°N, 

110°E)，(b) 西北太平洋夏季

季風，U850 (5°N~15°N, 110°

E~130°E) - U200 (20°N~30°N, 

110°E~140°E)。(摘自 IPCC 
AR5,2013 Figure 14.5) 
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圖 4.25 (a) 觀測及 CMIP5 各模式東亞夏季季風降水變化時間序列。單位為% 

(夏季降水距平與現今氣候之比值)；所有曲線皆經過 21 年滑動平均。

不同顏色分別代表：歷史 (灰色，40 個模式平均)、RCP2.6 (深藍，24

個模式平均)、RCP4.5 (淺藍，34 個模式平均)、RCP6.0 (橘，20 個模式

平均) 和 RCP8.5 (紅，32 個模式平均)。RCP2.6 及 RCP8.5 模式表現 10%

及 90%之間為陰影區塊。觀測不同顏色代表：CRU TS3.2 (深藍)，GPCC 

V6 (深綠)，GPCC VASClimO (淺綠)， APHRODITE v1101 (淺藍)，GPCC 

V2.2 (黑)，CMAP v1201 (點)。(b) 圖為2080~2099年與現今氣候之差異。

Pav：平均降水(%)，Psd：季節降水標準差 (%)，SDII：簡易逐日降水

強度 (%)，R5d：連續 5 日累積雨量 (%)，CDD：連續乾燥日數 (日)，

ONS：季風肇始日 (日)，RET：季風消散日 (日)，DUR：季風持續時

間 (日)。RCP2.6 (深藍，18 個模式)，RCP4.5 (淺藍，24 個模式)，RCP6.0 

(橘，14 個模式) 及 RCP8.5 (紅，26 個模式)。(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 
14.4) 

4.6.2 西北太平洋颱風未來推估  

全球暖化，西北太平洋地區颱風生成個數、軌跡及發展強度的變化，不僅是

影響未來侵台颱風次數及豪雨的重要因素，也在維護區域水資源上扮演重要角色。

此議題廣受科學家及社會大眾矚目。 

4.6.2.1 未來颱風活動推估方法 

探討西北太平洋地區熱帶氣旋活動的未來變化，首先我們要了解推估未來颱

風活動的方法。大多數科學家利用氣候模式，推估未來颱風的活動。他們主要採

用下列三種篩選熱帶氣旋的方法 ，分析氣候模式的輸出結果，推估未來颱風的

活動 (Emanuel, 2013；Camargo, 2013)。 
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1.  直接模擬：現今大多數氣候模式採用直接分析模擬結果，找出模式中符合

熱帶氣旋特徵之個案，推估未來熱帶氣旋的活動。一般全球耦合模式因空

間解析度較粗，無法模擬出真實的颱風結構 (Bengtsson et al., 2007；

Knutson et al., 2007)，目前多數研究藉由選取適當的大氣動力、熱力狀態作

為條件門檻，客觀定義出模式中符合熱帶氣旋特徵之個案。此方法的最大

優點在於，模式不需要其他額外的假設或模式應用方法 (除了偵測氣旋的

篩選流程外) 即可運作。而此方法最大的限制在於，其對熱帶氣旋的解析

能力不足，導致模擬氣旋的強度結構太弱，模擬熱帶氣旋數量比觀測少 

(Camargo, 2013)。 

2.  動力降尺度：此方法是藉由提高模式的解析度，來提高模式對於熱帶氣旋

的解析能力。現今主要採用高解析度的全球大氣環流模式或區域氣候模式。

前者需輸入海表溫度 (SST)，後者除需要輸入 SST 低邊界資料外，也需要

輸入側邊界資料。此方法的優點在於模式模擬的熱帶氣旋強度與觀測較接

近，少數 20km 空間解析度大氣環流模式 (Murakami et al., 2014) 及區域氣

候模式 (Knutson et al., 2013)，可以模擬強度 4 級和 5 級的颱風。但在擁有

高水平空間解析度的優點下，尚須容忍幾個缺點存在。包括：需要龐大的

計算資源，忽略了氣旋本身和大氣環流對於全球氣候耦合系統的反饋及交

互作用，區域模式與全球模式之間不協調的物理過程等。 

3.  經驗指數：此方法藉由分析大尺度環流和熱帶氣旋之間的關係，推導出大

尺度環境經驗指數，進而推得熱帶氣旋的活動。Gray (1979) 為此方法的先

趨者，他首先發展出熱帶氣旋生成指數 (GPI, Genesis Potential intensity)。

其他常用指數包括：potential intensity (PI)、Accumulated cyclone energy 

(ACE) 等。此方法的優點在於經驗方程式功能強又計算簡單，能夠很簡單

地套用在模式或在分析的資料上。但另一方面，計算一種指數通常只能預

估熱帶氣旋的一項特徵。例如：GPI 只能預估熱帶氣旋發生的位置與頻率，

而無法計算出熱帶氣旋強度與軌跡之間的變化；除此之外，經驗指數主要

的發展與修正目的，通常是為了掌握地區性的變化，無法有效反映全球性

的變遷。 

IPCC AR4 及 AR5 推估熱帶氣旋活動的方法，包含上述三種方法 。但 IPCC 

AR5 採用的 CMIP5 耦合模式，空間解析度較高，有助於改善模式模擬熱帶氣旋

的能力。 
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4.6.2.2 未來颱風活動的數值推估 

圖4.26為CMIP5 模式對帶氣旋活動在21世紀末 (2081~2100年) 變化推估。

如上一小節所述，因模式特性、模擬實驗情境、颱風推估方法不同，模式的推估

結果通常分歧，要得到一致的結果是困難的挑戰。為了從分歧的模擬推估歸納出

較一致性的結果，IPCC AR5 (2013) 先將模式輸出結果標準化，然後綜合客觀與

主觀經驗判斷，產生四項熱帶氣旋指標 (metrics)。此四項指標為：(I) 所有熱帶

氣旋的年頻率，(II) 強烈颱風 (強度 4 級和 5 級) 的年頻率，(III) 平均最大強度 

(颱風生命史中達到的最大強度)，(IV) 達到最大強度時，颱風中心 200 公里內的

降雨率。圖 4.26 顯示相對於 2000~2019 年，在 2081~2100 年此四項颱風活動指

標的變化；結果如下： 

 

圖 4.26 在類似 A1B 情境下，全球氣候模式對不同生成地區，熱帶氣旋活動之

未來變遷的推估。圖中柱狀圖，由左至右分別表示，熱帶氣旋生成頻率、

強烈熱帶氣旋 (等級 4 級、5 級) 生成頻率、最大強度以及降水率的變

化率 (百分比)；在此未來變遷表示未來 (2081~2100 平均) 與現今氣候 

(2000-2019 年平均) 的差值。(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 14.17) 
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A. 颱風頻率 

與 IPCC AR4 A1B 情境的研究結果相似，世紀末全球熱帶氣旋頻率減少 

(Knutson et al., 2010)。大多數研究推估，未來西北太平洋地區所有颱風的頻

率將減少，但變化的幅度卻相當分歧。當模式空間範圍從全球減小至特定區

域，模式間的差異變大，導致特定海域推估熱帶氣旋頻率的可信度降低。 

雖然全球海溫，水氣增加，有利於颱風生成，但影響颱風生成的其他大

尺度環境，如垂直風切，中對流層相對濕度等，卻未必有利於颱風生成。未

來全球熱帶氣旋頻率的減少，可能歸因於垂直風切的增加 (Vecchi and Soden, 

2007a；Zhao et al., 2009；Bender et al., 2010)，熱帶環流的減弱和未來向上

深對流質量通量減少及熱帶中對流層未達飽和的情形加劇 (Bengtsson et al., 

2007；Emanuel et al., 2008, 2012；Zhao et al., 2009；Held and Zhao, 2011；

Murakami et al., 2012；Sugi et al., 2012；Sugi and Yoshimura, 2012)。 

B. 颱風強度 

雖然未來西北太平洋地區颱風 (熱帶氣旋) 發生的頻率減少，但西北太

平洋地區強烈颱風 (強度 4、5 級) 的頻率將增加，熱帶氣旋的平均最大強

度也增強。然而受限於全球耦合模式空間解析度，CMIP5 實驗對於颱風結

構與強度的推估仍存很大的不確定性 (Randall et al., 2007)。部份研究嘗試利

用 PI 指數 (熱帶氣旋發展強度的理論上限，Emanuel, 1995) 推估未來熱帶氣

旋最大發展強度。圖 4.27 顯示在 RCP8.5 代表濃度途逕下，CMIP5 模式系集

平均推估未來 PI 的結果；在全球大多數海域，未來熱帶氣旋 PI 增強。西北

太平洋地區，相對於 1986~2005 年，世紀末 (2081~2100 年) 熱帶氣旋強度

大約上升 4~6m sec-1 (圖 4.27)。部分高解析度模式與動力降尺度的模擬推估

也顯示熱帶氣旋的平均最大強度增強 (e.g. Oouchi et al., 2006；Murakami et 

al., 2014；Emanuel, 2013)。模式推估最大強度變化幅度也相當一致，介於-3%

至+18%。PI 推估熱帶氣旋強度的結果與利用高解析度模式推估的結果一致；

顯示模式在推估西北太平洋熱帶氣旋的平均最大強度有較高的信心度。 

C. 颱風降雨率 

颱風達到最大強度時，颱風中心 200 公里內的降雨率增加。模式普遍推

估，西北太平洋地區，熱帶氣旋的降雨率增加，不同模式的推估相當一致，
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增幅介於+5%到+30%。顯示模式推估熱帶氣旋的降雨率信心度高。伴隨熱

帶氣旋降雨率增加的現象，其與數值模式中，溫室效應暖化情境下，熱帶大

氣水氣含量增加及熱帶氣旋水氣輻合增強等特徵結果一致 (Trenberth et al., 

2005, 2007；Allan and Soden, 2008；Knutson et al., 2010, 2013)。 

 

圖 4.27  RCP8.5 代表濃度途逕下，相對於 1986~2005 年，世紀末 (2081~2100

年) 熱帶氣旋潛在強度 (PI) 季節平均變化分布圖。上圖為 8~10 月平均；

下圖為 1~3 月平均，此兩季節分別為兩半球歷史上熱帶氣旋最常發生季

節。右上角數字為系集平均所採用模式數量。潛在強度計算以 Bister and 

Emanuel (1998) 的理論為基礎；利用月平均風場計算熱帶氣旋在地表的

潛在最大風速 (單位：m s-1)。(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 14.SM.2)  
 

D. 颱風路徑 

2007 年 IPCC AR4 發布後，部分研究嘗試推估西北太平洋區未來熱帶氣

旋發生頻率與路徑的未來變化趨勢 (Yokoi and Takayabu 2009；Murakami et 

al., 2011, 2014；Yokoi et al., 2012；Mori et al., 2013)；相關研究顯示，西北

太平洋地區未來熱帶氣旋最活躍的區域有向東偏移的趨勢，導致現今熱帶氣

旋發生頻率最高的地區 (臺灣東側) 將大幅減少 (圖 4.28a)。然而，Emanuel 

(2013) 採用動力降尺度法推估熱帶氣旋未來發生頻率的變化，卻得到與上

述相反的結果 (圖 4.28b)。以上結果表示，熱帶氣旋的未來推估有很大的不

確定性，預測結果與推估方法或與模式對於現今熱帶氣旋之模擬能力密切有
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關 (Murakami and Sugi, 2010；Murakami et al., 2014)。另外，部分研究發現

熱帶氣旋活動的未來變化趨勢，與熱帶海溫未來變化之空間分布特徵 (Sugi 

et al., 2009；Chauvin and Royer, 2011；Murakami et al., 2011；Zhao and Held, 

2012) 以及太平洋沃克環流減弱的趨勢 (Vecchi and Soden, 2007a) 密切關聯；

也有研究指出西北太平洋區，熱帶氣旋生成與路徑變化，可能隨大氣－海洋

模態 (modes) 的未來變化 (例如：聖嬰現象) 而調整。換言之，熱帶氣旋活

動未來推估的可信度依賴模式重現這些大氣－海洋模態的能力 (e.g. Yokoi 

and Takayabu, 2009)。然而，科學界至今仍無法正確模擬現先熱帶氣旋生成

頻率之時間與空間變異 (Walsh et al., 2012)，且大氣－海洋模態 (modes) 的

未來推估仍存在許多不確定性 (Christensen et al., 2013)，熱帶氣旋活動未來

變化趨勢仍存許多不確定性。 

 

圖 4.28 21 世紀末熱帶氣旋發生路徑的變遷 (世紀末颱風路徑密度減去現今氣

氣候颱風路徑。(a) 20km 高空間解析度全球模式推估 (Murakami et al., 

2011)；(b) 動力降尺度推估 (Emanual, 2013)。  

(a) 

 

 

 

 

 

 

 

 

(b) 
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4.7 結語 

本章主要探討東亞季風的過去變遷，以及在溫室氣體增加情境下未來的變化

趨勢。過去近百年的氣候變遷的重建，主要依賴古氣候以及觀測儀器；未來變化

的推估主要根據 CMIP3 與 CMIP5 的模擬結果。 

季風 

在古氣候方面，透過黃土-古土壤 (Loess-paleosol) 沉積序列的研究推測，東

亞季風的歷史大約是從 7 百萬年前開始，東亞季風的形成時間被認為與青康藏高

原的隆起歷史相關。3.4 百萬至 2.6 百萬年間風成沉積快速堆積，表示此時期東

亞夏季、冬季季風一併增強，一般認為此變遷與青康藏高原快速隆升後造成可能

的全球冷化相關。過去 2.5 百萬年來，東亞季風的變化則與冰期－間冰期的變化

呈現一致：冰期減弱，間冰期轉強。 

過去百年觀測資料顯示，長期線性下降趨勢與年代際變化主宰東亞季風變化。

東亞夏季季風在 1960 年代之後出現減弱的線性下降趨勢，此變化與 1960 年代至

1980 年代東亞夏季季風出現年代際時間尺度的減弱一致，兩者加總導致 1970 年

代至 1980 年代東亞季風明顯偏弱，此期間，東亞大尺度環境場主要的變化：

850hPa 西南氣流減弱、東亞對流層大氣溫度下降、太平洋副高往西延伸，以及

南亞高壓東西向的擴張。目前研究 1950 年代到 21 世紀初期，東亞夏季季風環流

的年際與年代際變化歸因於海洋-大氣系統自然變異，與人類活動關係不大。 

與夏季季風相似，東亞冬季季風約從1960年代中期以後出現線性減弱趨勢，

其中，西伯利亞高壓在 1980 年代以後的減弱特別明顯。研究指出，東亞冬季季

風減弱與近五十年東亞冬季地面溫度快速暖化密切相關。值得一提的，東亞夏季

季風或冬季季風在 1990 年代中期之後出現轉強，此變化似乎與 1990 年代中期至

末期東亞或太平洋地區氣候遷移 (Kwon et al., 2005；Hong et al., 2013) 有關。 

根據 CMIP5 模擬推估，未來氣候在溫室氣體導致全球增暖影響下，東亞夏

季季風肇始時間提前，結束時間延後，季風持續時間加長，季風環流增強，季風

期間的降水總量明顯增加。至於冬季，季風環流與寒潮強度皆出現明顯減弱，未

來冬季降水，從南中國海到日本地，沿著西南-東北走向出現較明顯的減弱。 
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颱風 

歷史資料顯示全球熱帶氣旋發生動頻率沒有明顯變化，但不同洋盆發生頻率

出現呈現年代際變化：北大西洋熱帶氣旋活動頻率自 1970 年代以來顯著增加；

相反的，熱帶西北太平洋海域每年颱風生成個數 1990 年代之後明顯減少。至於

颱風強度，1982 至 2009 年間，全球熱帶氣旋的強度略為增加，但並不顯著；在

不同洋盆，北大西洋颱風強度明顯增強，南太平洋也出現增強；但熱帶西北太平

洋與東太平洋反而減弱。 

在未來，雖然全球海表溫度、水氣增加，有利於颱風生成，但影響颱風生成

的其他大尺度環境，如垂直風切，中對流層相對濕度等，不利於颱風生成。IPCC 

AR5 推估 21 世紀末全球熱帶氣旋頻率減少；在不同海洋區域，熱帶西北太平洋、

南印度洋以及南太平洋減少顯著，北大西洋、北印度洋與東太平洋等海域改變不

明顯。在強度方面，相對於 1986~2005 年，21 世紀末全球強烈 (等級 4、5 級) 熱

帶氣旋的發生頻率增加，颱風降雨強度增強；在不同洋盆，熱帶西北太平洋之熱

帶氣旋強度大約上升 4~6 m/sec；北大西洋同樣增強，但不同模式之間的差異相

當大；其它海域的改變則不明顯。 
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常見問題 

問題 4.1 冬季東北季風是否受到全球暖化的影響減弱？相反的，夏季西南氣流

以及降水會變得更強嗎? 

過去百年觀測資料顯示，長期線性下降趨勢與年代際變化主宰東亞冬季季風

的變化。1901~2010 年西伯利亞高壓呈現明顯的線性減弱趨勢，約以每百年減弱

3~5hPa 的速度減弱 (圖 F4.1a)，西伯利亞高壓減弱的地區與冬季地表溫度增暖

的地區相當一致，表示全球暖化確實與西伯利亞高壓減弱有密切的關聯；受到西

伯利亞高壓減弱的影響，東北季風出現減弱趨勢。除了長期減弱趨勢，西伯利亞

高壓也呈現年代際變化，1960-1970 偏強，1980s 偏弱，但 1990s 之後又出現轉強。

其中，1990s 之後的轉強化無法用全球暖化解釋，較可能是海洋－大氣系統的年

代際化造成。 

相較於冬季季風，東亞夏季季風的變遷較為複雜，雖然過去百年夏季季風環

流呈現線性減弱趨勢，但降水總量並未伴隨季風環流減弱而出現長期減弱趨勢，

而是呈現年代際變化，在 1950s-1970s 偏多，1980s 之後出現偏少。雖然夏季降

水總量無長期變遷趨勢，但夏季季風降水的位置卻出現顯著的改變：雨帶往南偏

移，華南增多，華北減少，出現南澇北旱的現象 (圖 F4.1b)。研究顯示，東亞夏

季季風以及降水過去半世紀(1950-2010)的減弱趨勢主要是太平洋年代際變化引

起之海溫變化造成，溫室氣體增加的影響不明顯；伴隨東亞夏季季風減弱，東亞

大尺度環境場較明顯變化包括：850hPa 西南氣流減弱、太平洋副高往西延伸以

及南亞高壓東西向的擴張。 

至於未來推估，根據 CMIP5 模擬，未來氣候在溫室氣體導致全球增暖影響

下，東亞夏季季風肇始時間提前，結束時間延後，季風持續時間加長，季風環流

增強，季風期間的降水總量明顯增加 (圖 F4.1c)。至於冬季，季風環流減弱，寒

潮發生頻率明顯減少；RCP8.5 未來氣候模擬顯示，21 世紀末，台灣與日本之間

的海平面氣壓出現高壓距平，受到此高壓距平影響，冬季降水從南中國海到日本

地區，沿著西南-東北走向出現明顯減弱趨勢 (圖 F4.1d)；受到此高壓距平引起的

環流距平影響，台灣與華南地區出現顯著的東風距平。 
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(a) 

(b) 

 

   

圖 F4.1 (a) 以 ERA40 觀測資料 (1958-2010) 推估東亞地區冬季 (DJF) 海平面

氣壓過去百年的長期變遷趨勢，圖中顯示西伯利亞高壓過去百年約減弱

3~5hPa。(b) 以 CRU 觀測資料 (1901-2010) 推估東亞地區夏季 (JJA) 

降水過去百年的長期變化趨勢。圖中顯示，華南與華中地區出現降水增

多，但華北則出現降水減少趨勢，東亞夏季季風降水出現南澇北旱結構，

整個東亞地區夏季季風降水並未呈現明顯增多或減少趨勢。(資料來源

TCCIP 計畫) 
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(c) 

 

(d) 

圖 F4.1 (c) 夏季 (6~8 月) 和 (d) 冬季 (12~2 月) 降水以及 850hPa 風場遠未來

的變遷 (2080~2099 年平均減去 1986~2005 年平均)。圖為 CMIP5 RCP8.5

代表濃度途逕 25 個模式平均。(資料來源 TCCIP 計畫) 
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問題 4.2 根據過去百年觀測資料，東亞冬季長度出現明顯減短? 夏季長度反而

變長嗎? 

根據觀測資料 (1901~2007 年) 的分析結果，東亞冬季長度的變化，大多數

區域皆為縮短，冬季峰值溫度 (即每年冬季最低溫度) 的改變，從西伯利亞東北

側，沿著順時針方向，經過貝加爾湖、韓國、中國沿岸、臺灣到中南半島，有明

顯上升趨勢，以上地區與冬季季風盛行方向一致，表示東亞冬季峰值溫度的變化

趨勢與西伯利亞高壓的減弱密切有關。資料顯示，臺灣附近區域 (20oN~25oN, 

120oE~125oE) 過去百年冬季最低溫度約上升 3oC~5oC；冬季長度從 20 世紀初的

120 天，到了 20 世紀末約減少 70 天，縮短剩下 50 天左右 (圖 F4.2a)。 

相反的，東亞地區夏季的改變，呈現夏季提早開始，延後結束，即夏季長度

延長，夏季延長主要發生在低緯度的海洋，以及華南與華北等地區。相較於冬季，

夏季峰值 (即每年夏季最高溫度) 增溫的幅度較小，主要的增溫地區沿著西南－

東北走向，從青藏高原延伸到華北以及東北亞等地區，臺灣附近區域 (20oN~25oN, 

120oE~125oE) 過去百年夏季最高溫約上升 1oC~2oC，長度從 20 世紀初的 50 天，

到了 20 世紀末約增長一倍，增為 100 天左右 (圖 F4.2b)。 
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(a) 夏季長度 

 

(b) 冬季長度 

 

圖 F4.2 過去百年臺灣附近區域 (20-25N, 120-125E)，(a) 夏、(b)冬兩季長度

的變遷。縱軸為季節日數。顏色由淺至深分別為 20th Century Reanalysis、

NCEP/NCAR Reanalysis、ECMWF ERA-40 三組資料。 
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問題 4.3 全球暖化對颱風的影響大嗎? 主要會造成哪些改變? 

根據目前的觀測資料，要確認全球或者各大洋的熱帶氣旋活動頻率和強度的

長期變遷趨勢，是相當大的挑戰。IPCC 第四次評估報告中提到有關於熱帶氣旋

特性的變化，認為自 1970 年代以來，全球每年約生成 90 個熱帶氣旋，總數並沒

有太明顯的變化 (圖 F4.3.1)，不過，不同洋盆的特性差異很大：北大西洋海域的

熱帶氣旋活動頻率，自 1970 年代以來有顯著增加的趨勢，但熱帶西北太平洋颱

風生成個數則出現年代際時間尺度的變動，1990 年代末期之後明顯減少；至於

颱風強度，北大西洋海域的熱帶氣旋強度有增強的趨勢，且因觀測資料較完整而

具有高可信度。南太平洋和南印度洋的強度也都同樣有增強的趨勢。然而，東太

平洋海域卻呈現減弱趨勢，不過並未通過統計檢定，西太平洋海域則幾乎沒有改

變。 

 

圖 F4.3.1  1970 年 1 月至 2014 年 3 月間，全球熱帶氣旋活動頻率時間序列圖。

圖中上曲線為強度達到熱帶風暴等級 (含) 以上 (Tropical Strom，生命

期中最大風速超過 34knots) 的熱帶氣旋活動頻率，下曲線為強度達到

Saffir-Simpson 一級颶風等級  (含 ) 以上  (生命期中最大風速超過

64knots) 的熱帶氣旋活動頻率。兩組時間序列均為採取 12 個月滑動加

總後的結果。(本圖延伸自 Maue, 2011；http://policlimate.com/tropical/ 
frequency_12months.png) 
 

全球氣候模式對熱帶氣旋活動的未來推估顯示，受到全球暖化的影響，21

世紀末全球每年的熱帶氣旋數目出現減少趨勢，但變化的幅度卻相當分歧；在區

域性差異，南半球 (南印度洋以及南太平洋) 熱帶氣旋生成次數減少趨勢比北半
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球明顯，北半球的減少以熱帶西北太平洋地區最為顯著。當數值模式的空間範圍

從全球減小至特定區域，模式間的差異變大，導致特定海域推估熱帶氣旋頻率的

可信度降低。雖然未來西北太平洋地區颱風 (熱帶氣旋) 發生的頻率減少，但西

北太平洋地區強烈颱風 (強度 4、5 級) 的頻率將增加，熱帶氣旋的平均最大強

度也增強 (圖 F4.3.2)。然而受限於全球耦合模式空間解析度，CMIP5 實驗對於

颱風結構與強度的推估仍存很大的不確定性。 

圖 F4.3.2 全球氣候模式對不同生成地區，熱帶氣旋活動之未來變遷的推估。圖

中柱狀圖，由左至右分別表示，熱帶氣旋生成頻率、強烈熱帶氣旋 (等

級 4 級、5 級) 生成頻率、最大強度以及降水率的變化率 (百分比)  
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第五章  臺灣氣候觀測分析 

1盧孟明、2洪致文、3涂建翊、4黃威凱、4周崇光、1卓盈旻、1鄭琇嬬、5張順欽 

1交通部中央氣象局、2臺灣師範大學地理學系、3彰化師範大學地理學系、 

4中央研究院環境變遷研究中心、5環境保護署環境監測及資訊處 

摘要 

本章整理了有至少 20 年良好觀測紀錄的臺灣氣候觀測資料，另加國際通用

的觀測與格點資料，分析近百餘年的臺灣氣象與成分的變化特徵。 

運用臺灣降雨指數 (TCCIP Taiwan Rainfall Index) 來描述臺灣地區氣候降雨

變化，發現 1920 年至 1960 年間臺灣的雨量較多，1960 年至 1990 年雨量較少，

1990 年代中期後 (特別是 2000 年後) 明顯增加。各季節的年代際變化明顯，秋

雨與春雨有明顯負相關，梅雨季 (5、6 月) 與夏季 (7、8 月) 的年代際變化則與

全球平均溫度去掉長期暖化趨勢後的變動成正相關。 

溫度分析結果顯示，臺灣氣溫從 1900 年代至 1920 年代初緩慢下降，其中以

全年平均與冬半年 (11~4 月) 平均最為明顯。自 1920 年代初起，氣溫開始上升

至近期，但全年與冬半年平均在 1950 年代至 1970 年代末期間則大約持平，沒有

明顯上升或下降，1980 年代之後才又明顯上升。從氣溫距平圖來看，百年來全

年與夏半年 (5~10 月) 平均氣溫增溫約 1.3oC，冬半年為 1.2oC。日最高溫紀錄顯

示，近百年的全年平均最高氣溫增溫約0.8oC，冬半年及夏半年增加幅度為0.9oC。

日最低溫紀錄顯示，近百年的全年及冬半年最低氣溫增溫約 1.7oC，夏半年最低

氣溫增加幅度為 1.8oC。氣溫日較差數值從 1900 年代至 1930 年代約上升 0.7oC，

自 1930 年代初開始緩慢下降，至 2012 年約下降 1.0oC，在 121 年期間約下降

0.3oC。 

水氣壓和相對溼度在 1960 年代之後，都出現明顯下降趨勢，但 2000 年之後

水氣壓變化不大。能見度和日照時數的變化也都在 1960 年代之後，出現明顯下

降趨勢，但 2000 年之後日照時數變化不大。 
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近 60 年來，以溫度而言，臺灣各季節的起始日期、長度與峰值，呈現明顯

變化趨勢。以 1961 年至 1990 年為氣候基期，臺北、臺中、花蓮的夏季長度在

1970 年代開始即明顯增加，而臺東則遲至 1980 年代才開始增加；除恆春變化幅

度不顯著之外，各站增加幅度約為每 10 年 5~6 天，而以臺中站每 10 年 8.4 天增

加最多。冬季整體顯示長度減少的趨勢，唯恆春的冬季日數雖然減少，但仍無統

計顯著性；其他各站則以每 10 年 5~8 天的速率減少，其中以臺北冬季日數減少

的最為快速。夏季日數的增加是由於季節起始日期提前以及季節結束日期延後所

致，冬季則是起始時間延後、結束時間提早，但峰值出現的日期延後；冬夏季節

長度的變化使得冬夏之間的春季長度受到壓縮，季節轉換變快。 

在極端天氣事件的長期變化方面，暖化現象在夜間比日間明顯。臺灣的暖夜

日數在 2001~2010年這 10年與 1911~1920年的 10年相比幾乎增加了 60天之多。

伴隨暖夜日數的增加，冷夜日數明顯減少，但減少幅度略小於暖日的增加。 

影響臺灣的颱風個數在 1960 年代和 2000 年之後相對偏多，每 10 年平均約

有 54 個颱風，而 1950 年代與 1970 年代至 1990 年代間，個數則相對偏少，每

10 年平均約為 40 個。整體而言，侵臺颱風個數具有明顯的年代際振盪，長期持

續增加或減少的趨勢不明顯。輕度颱風於 1950 年代至 60 年代個數偏少，進入到

1970 年代以後，個數維持穩定，沒有明顯的長期增加或減少趨勢。中度颱風出

現頻率，於 1970 年代和 1990 年代相對偏少，其他年代則相對偏高，長期變化趨

勢不明顯。強烈颱風個數則於 1950~60 年代以及 1990 年代之後較多，平均每 10

年有 18 個強烈颱風襲台，1970 年代至 1980 年代則相對偏少，平均每 10 年僅有

7 個強烈颱風影響臺灣，個數差異大。1970 年至 2010 年間的侵臺颱風移動速度

有減慢的趨勢，影響臺灣的時間變長。颱風移動速度越慢，強降雨 (95 百分等級) 

的降雨量也越多，以至於颱風影響臺灣期間的總雨量較多。 

在大氣成分監測方面，資料顯示 1994年至 2013年這 20年間，二氧化碳 (CO2) 

濃度顯著增加。蘭嶼站 1997 年的 CO2 年平均濃度為 358.5ppm (ppm 是 part per 

million 的縮寫，即百萬分之一的意思)，2004 年增加至 375.4ppm，陽明山和恆春

站 2004 年的 CO2 年平均濃度則分別為 380.8ppm 及 370.1ppm，2012 年這三個背

景站的濃度分別為 393.4ppm、397.3ppm、397.5ppm。臺灣地區的甲烷 (CH4) 濃

度具有顯著的季節波動，但是並無顯著的長期變化趨勢。中央氣象局自 1992 年

起在臺北和臺東 (成功) 測站有完整的總臭氧量 (O3) 監測記錄，1993 年兩站的

總臭氧量年平均值分別為 259.2DU 和 255.8DU，2012 年的總臭氧量年平均值則
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分別為 266.9DU 和 266.1DU；然而 2004 年之後的臭氧濃度增加趨勢較 1994 年

至 2003 年間有明顯減緩的現象。大氣氣膠 PM10 濃度的變化在最近 10 年 

(2004~2013 年) 也是有逐年下降的趨勢，1994 年各空品區 PM10 濃度的平均值在

45.1μg m-3 至 89.8μg m-3 之間，2013 年的濃度範圍則在 29.4μg m-3 至 70.9μg m-3

之間。 

5.1 前言 

本章分析有至少 20 年良好觀測紀錄的臺灣氣象與大氣理化資料，臺灣 (含

外島) 以外區域則使用如美國聯合颱風警報中心 (Joint Typhoon Warning Center, 

JTWC) 颱風資料等國際通用的觀測資料進行分析，以呈現近百餘年儀器觀測紀

錄顯示的臺灣氣候變化特徵。 

臺灣氣候變化在《臺灣氣候變遷科學報告 2011》已有相當篇幅的說明，但

該報告僅使用 6 個有 100 年以上觀測歷史的測站資料，對於全島代表性和地區間

差異的說明略顯不足。此外，該報告的分析僅限於氣象與海象，沒有觸及大氣理

化監測。本章在這些方面可補充前報告的不足，有興趣了解更多的讀者請閱讀前

報告。 

本章使用的資料與分析方法簡介在 5.2 節說明，臺灣整體氣候的長期變化趨

勢分析在 5.3 節，5.4 節介紹全球暖化對臺灣季節循環的影響，5.5 節介紹有明顯

變化的極端天氣特性。颱風是對臺灣影響最大的災害性天氣系統，自前一份科學

報告完稿至今有不少從氣候角度探討颱風變化及對臺影響的重要文獻，研究發現

綜整在本章 5.6 節。5.7 節是大氣成分監測分析，5.8 節為結語。 

5.2 資料與方法 

不同氣象變量的觀測空間密度和時間長度不盡相同，但分析長期變化特徵的

方法大致相同 (文字框 5.1)。觀測紀錄較長的雨量和溫度資料在分析時多以年或

季平均為基礎，再以不同方式計算空間與時間上的平均量以觀察其長期變化。由

於氣象、農業、水利、電力等單位都有雨量的長期觀測紀錄，資料密度遠高於其

他變量，「臺灣氣候變遷推估與資訊平台」計畫 (Taiwan Climate Change Projection 
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and Information Platform，TCCIP) 將這些資料整合成「臺灣降雨指數」(Taiwan 

Rainfall Index, TRI) 作為代表區域整體降雨特色的指標，計算方法在 5.3.1 節詳

細說明。溫度則是以 14 個氣象局測站平均值為區域指標，分別按日平均氣溫、

日最高氣溫、日最低氣溫、氣溫日較差等變量統計，計算方法在 5.3.2 節至 5.3.5

節說明。代表空氣中的水汽含量的水氣壓和相對濕度是用 10 個氣象局測站平均

值為區域指標，計算方法在 5.3.6 與 5.3.7 節說明。日照時數用 8 個氣象局測站平

均值為代表。除前述儀器觀測量外，以 6站平均值為代表的雲量指標 (5.3.8節) 和

以 20站平均值為代表的能見度指標 (5.3.10節) 的原始資料都是靠觀測員用肉眼

辨識記錄的。 

在極端天氣方面由於屬罕見事件，測站間差異大，不宜用時間或空間上的平

均值作為指標，因此以事件的年發生頻率長期變化作為代表極端天氣變化的指標，

事件的辨識與分析方法說明在第 5.4 節，影響臺灣的颱風個數、颱風強度、颱風

路徑、颱風移動速度等變化的統計方法則在第 5.5 節說明。觀測年份較短的如二

氧化碳 (CO2) 和甲烷 (CH4) 等大氣理化資料，採直接分析觀測結果以觀察有無

增加或減少趨勢，同時比較不同年代的平均值以量化差異。 

 

 

文字框 5.1: 臺灣氣候觀測 

臺灣的氣象與海象觀測主要由交通部中央氣象局管理，氣象觀測包含一般氣象與

大氣理化，海象觀測包含波浪與潮位。在一般氣象方面，本章使用的資料有溫度、

雨量、日照時數、風向風速等變量，大氣理化方面則使用了臭氧與二氧化碳的觀測

資料。海象方面使用了潮位觀測資料（見第二章）。 

 地面氣象觀測 

臺灣氣象觀測業務早在 1885 年開始，完整記錄從 1896 年 8 月 11 日在日本臺灣

總督府民政局下成立臺北測候所開始，日治時代陸續建立 25 個綜觀氣象站。後經

裁併、改隸及增設，目前由中央氣象局管理的綜觀氣象站有 26 個。綜觀氣象站是

指有觀測員依地面氣象測報作業規範執行定時觀測，若遇氣象要素突變，如氣壓、

氣溫突然急遽上升或下降，雷雨之發生與終止，風向風速之急遽轉變等情形，需立

即作特別觀測，並按照規定記錄觀測簿，編成電碼報告指定機構。地面氣象觀測主

要觀測項目有現在天氣、過去天氣、風向、風速、雲量、雲狀、雲底高度、能見度、

氣壓 (含氣壓變量及氣壓趨勢)、氣溫 (含極端溫度)、濕度、降水量 (含降水強度)、
地面狀態、蒸發量、全天空輻射量、日照時數及特殊現象；部份站還有地表及不同

深度之土壤溫度的觀測。 
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文字框 5.1: 臺灣氣候觀測 (續) 

地面氣象觀測除有綜觀氣象站外另有自動氣象觀測站。自動氣象觀測站包含由

中央氣象局所設置，其他機關、團體、學校或個人所設置，以及由氣象局和其他

機構合作設置。氣象局所設置的自動雨量和氣象站網係自 1986 年開始逐步架設，

目前 (截至 2014 年 12 月 31 日) 已完成由 279 個自動氣象站與 190 個自動雨量站

構成的自動觀測網。 

地面氣象之外氣象局有 4 個雷達站與 2 個高空氣象觀測站進行雨量和自地面以

上約到 30 公里的大氣垂直特性觀測。高空氣象觀測自 1949 年開始，目前在板橋

及花蓮 2 個探空站的觀測項目包含氣壓、氣溫、相對濕度、風向及風速等五要素。 

 大氣理化觀測 

氣象局從事大氣物理及化學之觀測與分析業務始於 1956 年，當時的觀測項目為

臺北地區落塵的放射性含量測分析，1972 年起有雨水酸鹼度值的量測。後因全球

對氣候變遷的重視，觀測的項目逐漸增加與氣候變遷有關的臭氧觀測、紫外線輻

射及背景大氣的監測與分析。目前在臺北與成功站有臭氧總量觀測，蘭嶼站有背

景大氣的監測，板橋探空站有臭氧剖面觀測。臭氧總量的觀測自 1965 年開始，初

期使用人工作業儀器，後改用自動觀測儀器，並於 1991 年起增加為 2 個觀測點，

同年亦開始臭氧剖面探空的觀測。1997 年起有蘭嶼背景大氣的監測資料，觀測項

目包括近地面之氮氧化物、臭氧、二氧化硫、一氧化碳、二氧化碳濃度等，係以

精密度較高的儀器解析遠離都市化及工業化影響的較乾淨地區大氣的成份。紫外

線指數監測自 1998 年起，迄 2014 年已陸續在 20 個氣象站設置觀測設備。至於雨

水酸鹼度值，目前共 18 個氣象站進行該項量測。 

 海象觀測 

氣象局所負責的海洋氣象業務是指波浪、潮汐及其他存在於大氣與海洋交界面

之自然現象，例如波浪、潮汐、暴潮、海水表面溫度及海水面之風向、風速、氣

壓、溫度...等。海象觀測網除了海岸及離島氣象站外，主要是海氣象資料浮標站、

沿岸波浪站、沿岸潮位站等可直接測量大氣與海洋交界面的變量。 

目前氣象局設有 8 個波浪觀測站，包含 7 個海氣象資料浮標站及 2 個沿岸波浪

站、6 個海氣象資料浮標站，與 23 個沿岸潮位站。波浪觀測站的觀測項目有海浪

波高、週期、波向、海面風速、風向、海溫、海面氣溫以及海面氣壓等。潮位觀

測則包含每 6 分鐘潮高以及逐月最高高潮與暴潮位、最高天文潮位、大潮平均潮

位、平均高潮位、平均潮位、平均低潮位、大潮平均低潮位、最低天文潮、最低

低潮位等項目。臺灣平均海水面是以一段時間內潮位站觀測之所有潮位紀錄的平

均值計算。在高程測量之應用上，係以天體運行之章動週期 (nutation period) 18.6
年 為 基 礎 計 算 的 平 均 海 水 面 為 準  ( 內 政 部 地 政 資 衛 星 測 量 中 心 ，

http://www.gps.moi.gov.tw/SSCenter/Introduce/IntroducePage.aspx?Page=Height1)，因

此資料太短的潮位站資料並不適合作為海平面變化參考。 

 



第五章 臺灣氣候觀測分析 

 

．388．  
 

5.3 長期變化趨勢 

本節中之臺灣地區氣象觀測資料長期變化趨勢，除雨量係以臺灣降雨指數 

(TRI) 加以分析外，其餘變數是依據中央氣象局局屬測站平均統計分析而來。分

析的方式，主要是以每年各季節為統計單位，降雨部分因各季節變化較大，故區

分成全年與季節 (春季、梅雨季、夏季、秋季與冬季)，其他變數則分成全年、

夏半年 (5-10 月) 與冬半年 (11-4 月)。在資料統計上，扣除缺漏資料的天數後再

做平均，但未對數據資料做任何修正處理，因此關於氣壓與風速等的分析，因為

原始資料尚待校驗比對，故不在本次分析的項目內。以下各節，主要對於臺灣地

區這些氣象變數的百年長期變化做一分析，並以 25 年滑動平均呈現年代際的長

期變化趨勢。 

5.3.1雨量 (Precipitation，TRI指數)  

本節運用臺灣降雨指數 (TRI) 的月資料 (TRI-mex，資料長度：1900~2010

年)，來描述臺灣地區降雨變化。臺灣降雨指數，是臺灣氣象科學觀測史上，首

度整合最多降雨資料所彙整成的最長雨量指數。臺灣降雨指數使用臺灣超過

1,100 站的雨量觀測數據，包含清代觀測、氣象局綜觀測站、及臺灣降雨資料庫 

(來自 51 個不同來源，主要為水利署、農田水利會、臺電等之資料)，與近年氣

象局自動雨量站的觀測數據，以類似國際上著名「印度季風降雨指數」方式，提

供研究者一個方便處理且具有區域整體降雨特色的雨量觀測指標。 

該指數的計算，係先將各測站各自的時間序列除以氣候平均的年總量，讓其

成為「類標準化」的數據後，再將所有測站的時間序列整合平均。因為這種作法

並無空間分布上的權重調整，因此並不獨厚山地或平地站，但卻不失為一種「最

能表達臺灣地區降雨一致現象」之指數設計。依此 TRI指數的製作方式，計算出

的時間序列，任意挑選某年加總計算，得出的數值都將在 1 的上下。本研究的指

數設計，隱含的用意即在計算每日或每月雨量佔全年雨量的比例。只不過，每年

的年雨量有時多有時少，故指數呈現上的年總值也會有多有少的差別。詳細的

TRI指數介紹，可參閱洪致文 (2012)。 

運用 TRI-mex 資料來分析 1900 年以來臺灣降雨的情形，圖 5.1 顯示臺灣地

區百年來全年及各季節的降雨狀況，黑色線條是 TRI 指數，粗紅線為黑色線的
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25 年滑動平均，由圖中可以看出全年及夏季平均較相似，自 1900 年代開始上升

至 1940 年達到最大值，接下來減少至 1960 年代中期，再接下來是緩慢上升至

2010 年。而春季自 1900 年代上升至 1920 年代末期後，變成減少至 1960 年代末

期，又再上升至 1990 年代初期，再變為減少至 2010 年。梅雨季則自 1900 年代

開始上升至 1940 年到達極大值，接下來緩慢下降至 2010 年。秋季是先緩慢上升

至 1910 年代末期，雨量減少至 1930 年代末期，轉為上升至 1960 年代中期，接

下來雨量在平均線附近上下擺動，至 1990 年代初才又明顯的上升至 2010 年。冬

季情況較為不同，自 1900 代起開始下降至 1930 年代中期，接著幾乎持平至 1990

年代末才又開始明顯上升至 2010 年。 

由臺灣降雨指數的初步分析臺灣雨量長期變化，發現過去一百多年臺灣整體

年總雨量的情形，大致呈現日治時代中後期 (1920 年至戰後 1960 年間) 雨量較

多，1960 年至 1990 年雨量較少，1990 年代中期後 (特別是 2000 年後) 又開始

明顯增加的變化。這樣的年代際變化趨勢，除了呈現在年總值上，也出現在極端

降雨的個案發生次數上 (圖略)。此外，各季節的分析則顯示，春雨與太平洋年

代振盪 (Pacific Decadal Oscillation，PDO；見第三章) 有正相關 (Hung et al., 

2004)，秋雨與春雨有明顯負相關 (洪，2012)，另梅雨季 (5、6 月) 與夏季 (7、

8 月) 的雨量年代際變化，則與全球的溫度去掉長期暖化趨勢後的變動成正相關 

(洪，2012)。 

5.3.2氣溫 (Air Temperature) 

臺灣長期氣溫變化的分析，選取 1940 年 (含) 以前有資料的 14 個測站 (不

含阿里山等高山測站) 分析:臺北、基隆、彭佳嶼、花蓮、宜蘭、澎湖、臺南、高

雄、臺中、大武、新竹、恆春、成功及臺東。其中，臺北、澎湖、臺南、臺中及

恆春等 5 站資料始自 1900 年，其他測站資料則起自 1940 年。 

氣溫氣候平均值的所有測站平均全年為 23.1oC，夏半年為 26.7oC，冬半年為

19.6oC。圖 5.2 顯示臺灣地區百年來的氣溫統計，圖中灰色線條是個別測站的數

值，線條的分散程度能顯示各測站溫度的差異；比較圖 5.2(b) 與圖 5.2(c) 可知

冬半年氣溫各測站的溫差比夏半年大；黑色線條是所有測站平均數值；粗紅線為

黑色線的 25 年滑動平均；圖 5.2(a)、圖 5.2(b)、圖 5.2(c) 是實際觀測值，可以看

出各測站氣溫的變化範圍；圖 5.2(d)、圖 5.2(e)、圖 5.2(f) 則是減去各自的氣候 



第五章 臺灣氣候觀測分析 

 

．390．  
 

 

圖 5.1 臺灣雨量時序變化：(a) 全年平均，(b) 2~4 月春季平均，(c) 5~6 月梅雨

季平均，(d) 7~8 月夏季平均，(e) 9~10 月秋季平均，(f) 11~1 月冬季平

均。黑實線是每年各季平均值，水平黑虛線是黑實線的所有年份平均值，

粗紅線是 25 年滑動平均。(TCCIP 計畫提供) 

 



臺灣氣候變遷科學報告 2017 

 

 ．391． 
 

  

圖 5.2 臺灣氣溫時序變化：(a) 全年平均，(b) 5~10 月夏半年平均，(c) 11~4 月

冬半年平均。其中灰線是各測站的逐年氣溫，黑實線是所有測站的平均

值，水平黑虛線是黑實線的所有年份平均值，粗紅線是 25 年滑動平均。

(d)、(e)、(f) 與(a)、(b)、(c) 相同，但為減去各測站 1961~1990 年的平

均值後的距平值。(TCCIP 計畫提供) 
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平均，為距平值，方便比較氣溫在時間上的變遷。從年平均氣溫距平圖來看，台

灣氣溫百餘年來呈現階段性上升現象:1900~1920 年代初緩慢上升，1920~1940 年

代上升較快，1940~1970 年代氣溫上升趨緩，自 1980 年代又有較大的上升幅度。

此一階段性上升在冬半年最明顯，夏半年氣溫則大致呈現長期線性上升趨勢。計

算距平圖中紅線的線性回歸斜率，得到百年來全年與夏半年平均氣溫增溫約

1.3oC，冬半年為 1.2oC，這與盧等 (2012) 以 1911~2009 年的資料得到全年平均

氣溫百年來增加 1.4oC 的結果相近，而這個數值也落在中央氣象局 (2009) 利用

1909~2008 年的資料，統計全臺各測站百年來增溫幅度的 0.9oC 至 1.4oC 之間。 

5.3.3最高氣溫 (Maximum Temperature) 

最高氣溫為每日最高氣溫值 (Tmax)，利用最高溫度計記錄。選取1940年 (含) 

以前有資料的 14 個測站 (不含阿里山等高山測站) 分析：臺北、基隆、彭佳嶼、

花蓮、宜蘭、澎湖、臺南、高雄、臺中、大武、新竹、恆春、成功及臺東。其中，

臺北、澎湖、臺南、臺中及恆春等 5 站資料始自 1900 年，其他測站資料則起自

1940 年。 

最高氣溫氣候平均值的所有測站平均全年為 27oC，夏半年為 30.5oC，冬半

年為 23.4oC。圖 5.3 顯示臺灣地區百年來的最高氣溫統計，圖中灰色線條是個別

測站的數值，線條的分散程度能顯示各測站溫度的差異；比較圖 5.3(b) 與圖 5.3(c) 

可知冬半年各測站間的最高溫溫差比夏半年大；黑色線條是是所有測站平均值；

粗紅線為黑色線的 25 年滑動平均；圖 5.3(a)、圖 5.3(b)、圖 5.3(c) 是實際觀測值，

可以看出各測站最高氣溫的變化範圍；圖 5.3(d)、圖 5.3(e)、圖 5.3(f) 則是減去

各自的氣候平均，為距平值，方便比較最高氣溫在時間上的變遷。圖 5.3(a)、圖

5.3(b)、圖 5.3(c) 因基隆站及彭佳嶼站分別於 1916 及 1910 年始有資料，兩站相

對於其他站氣溫較低，因此最高溫度滑動平均在 1910-1920 年代呈現下滑趨勢，

而圖 5.3(d)、圖 5.3(e)、圖 5.3(f) 則是減去各測站氣候平均值的距平，不受較低

溫度站加入影響，較能顯示總體溫度在時間上的變遷。從最高氣溫距平圖來看，

氣溫從 1900年代至 1920年代初緩慢上升，1920年代至 1940年代上升較快，1940

年代至 1970 年代氣溫上升變緩，自 1980 年代又有較大的上升幅度。計算最高氣

溫距平圖中紅色線的線性回歸斜率，得到百年來全年最高氣溫增溫為 0.8oC，夏

半年最高氣溫增溫為 0.9oC，冬半年最高氣溫百年增加幅度為 0.9oC。這樣的結果

與其它研究結果相似，如 Hsu and Chen (2002) 使用 1897 年至 1999 年資料，全
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圖 5.3 臺灣最高氣溫時序變化：(a) 全年平均，(b) 5~10 月夏半年平均，(c) 11~4

月冬半年平均，其中灰線是各測站的逐年資料，黑實線是所有測站的平

均值，水平黑虛線是黑實線的所有年份平均值，粗紅線是將黑線做 25

年的滑動平均。(d)、(e)、(f) 與 (a)、(b)、(c)相同，但為減去各測站

1961~1990 年的平均值後的距平值。(TCCIP 計畫提供) 
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臺各測站百年來全年最高氣溫增加在 0.4oC 至 0.9oC 之間，而中央氣象局 (2009) 

使用 1909 年至 2008 年資料，百年來全年最高氣溫增加在 0.5oC 至 1.0oC 之間。 

5.3.4最低氣溫 (Minimum Temperature) 

最低氣溫為每日最低氣溫值 (Tmin)，利用最低溫度計記錄。選取自 1940 年 (含) 

以前有資料的 14 個測站 (不含阿里山等高山測站)分析：臺北、基隆、彭佳嶼、

花蓮、宜蘭、澎湖、臺南、高雄、臺中、大武、新竹、恆春、成功及臺東。其中，

臺北、澎湖、臺南、臺中及恆春等 5 站資料始自 1900 年，其他測站資料則起自

1940 年。 

最低氣溫氣候平均值的所有測站平均，全年為 20.2oC，夏半年為 23.7oC，冬

半年為 16.6oC。圖 5.4 顯示臺灣地區百年來的最低氣溫變化，圖中灰色線條是個

別測站的數值，線條的分散程度能顯示各測站溫度的差異；比較圖 5.4(b) 與圖

5.4(c) 可知冬半年各測站間的最低溫溫差比夏季還要大；黑色線條是所有測站的

平均值；粗紅線為黑色線的 25 年滑動平均；圖 5.4(a)、圖 5.4(b)、圖 5.4(c) 是實

際觀測值，可以看出各測站最低氣溫的變化範圍；圖 5.4(d)、圖 5.4(e)、圖 5.4(f) 

則是各測站減去各自的平均，為距平值，方便比較最低氣溫在時間上的變遷。數

值從 1900 年代至 1920 年代初緩慢下降，在全年平均及冬半年比較明顯。自 1920

年代初起，最低氣溫開始上升至近年，增溫在 1920 年代至 1940 年代及 1970 年

代末期至 2010 年較快，1940 年代至 1970 年代，增溫緩慢甚至看不出來有明顯

上升。Hsu and Chen (2002) 分析 1897~1999 年資料，全臺各測站的全年最低氣溫

增溫在 0.94oC 至 2.21oC 之間，中央氣象局 (2009) 分析 1909 年至 2008 年資料，

全臺測站全年最低氣溫增溫在 0.7oC 至 2.1oC 之間，本研究全台測站最低氣溫距

平的平均，利用線性回歸斜率計算增溫幅度，全年及冬半年最低氣溫百年增溫約

1.7oC，數值落在前述研究之間，而夏半年最低氣溫百年增加幅度約 1.8oC。 

5.3.5氣溫日較差 (Diurnal Temperature Range) 

氣溫日較差是每日最高氣溫減去最低氣溫所得的數值，即 DTR=Tmax-Tmin。

選取自 1940 年 (含) 以前有資料的 14 個測站 (不含阿里山等高山測站) 分析：

臺北、基隆、彭佳嶼、花蓮、宜蘭、澎湖、臺南、高雄、臺中、大武、新竹、恆 
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圖 5.4 臺灣最低氣溫時序變化：(a)全年平均，(b)5~10 月夏半年平均，(c)11~4

月冬半年平均，其中灰線是各測站的逐年資料，黑實線是所有選取測站

的平均值，水平黑虛線是黑實線的所有年份平均值，粗紅線是將黑線做

25 年的滑動平均。(d)、(e)、(f) 與 (a)、(b)、(c) 相同，但為減去各測

站 1961~1990 年的平均值後的距平值。(TCCIP 計畫提供) 
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春、成功及臺東。其中，臺北、澎湖、臺南、臺中及恆春等 5 站資料始自 1900

年，其他測站資料則起自 1940 年。 

氣溫日較差氣候平均值的所有測站平均，全年為 6.81oC，夏半年為 6.83oC，

冬半年為 6.79oC，三者差異很小。圖 5.5顯示臺灣地區百年來的氣溫日較差變化，

圖中灰色線條是個別測站的數值，線條的分散程度能顯示各測站溫度差異；比較

圖 5.5(b) 與圖 5.5(c) 可知冬半年各測站間的日較差差異比夏季還要大；黑色線

條是所有測站的平均值；粗紅線為黑色線的 25 年滑動平均；圖 5.5(a)、圖 5.5(b)、

圖 5.5(c)為實際觀測值，可以看出各測站日較差的變化範圍；圖 5.5(d)、圖 5.5(e)、

圖 5.5(f) 則是各測站減去各自的氣候平均，為距平值，方便比較氣溫日較差在時

間上的變遷。數值從 1900 年代至 1930 年代上升，自 1930 年代初開始緩慢下降

至近年。從氣溫日較差距平圖可看出，平均日較差自 1900 年代至 1930 年代初期

約上升 0.7oC，自 1930 年代初期至 2012 年下降約 1.2oC。由 5.3.3 節及 5.3.4 節得

到百年增溫幅度，最低溫增溫 (約 1.7oC) 大於最高溫增溫 (約 0.8oC)，也使得本

節討論的氣溫的日較差減小。 

5.3.6水汽壓 (Vapor Pressure，簡稱 E) 

水汽壓代表空氣中的水汽含量，單位是百帕 (hPa)。選取自 1940 年 (含) 以

前有資料的 10 個測站 (不含阿里山等高山測站) 分析：臺北、花蓮、宜蘭、臺

南、臺中、大武、新竹、恆春、成功及臺東。其中，臺北、臺南及恆春等三站資

料始自 1900 年，其他測站資料則起自 1940 年。 

水汽壓氣候平均的所有測站平均，全年為 23.1hPa，夏半年為 27.9hPa，冬半

年為 18.3hPa。圖 5.6 顯示臺灣地區百年來的水汽壓變化，圖中灰色線條是個別

測站的數值，線條的分散程度能顯示各測站水汽壓差異。比較圖 5.6(b) 與圖 5.6(c)，

可知冬半年各測站間的水汽壓差異比夏季稍大；黑色線條是所有測站的平均數值；

粗紅線為黑色線的 25 年滑動平均。圖 5.6(a)、圖 5.6(b)、圖 5.6(c) 是實際觀測值，

可以看出各測站水汽壓的變化範圍；圖 5.6(d)、圖 5.6(e)、圖 5.6(f) 則是各測站

減去各自的平均，為距平值，方便比較水汽壓在時間上的變遷。從 1900 年代至

1930 年代中期，全年平均及夏半年平均皆緩慢上升，但冬半年平均幾乎是持平。

自 1930 年代中期至 1960 年代初期則上升較快。而自 1960 年代初期開始，水汽

壓又下降至 2000 年代初期，接下來至 2012 年幾乎是持平。計算平均水汽壓距平 
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圖 5.5 臺灣氣溫日較差時序變化：(a)全年平均，(b)5~10 月夏半年平均，(c)11~4

月冬半年平均，其中灰線是各測站的逐年資料，黑實線是所有測站的平

均值，水平黑虛線是黑實線的所有年份平均值，粗紅線是將黑線做 25

年的滑動平均。(d)、(e)、(f)與(a)、(b)、(c) 相同，但為減去各測站

1961~1990 年的平均值後的距平值。(TCCIP 計畫提供) 
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圖 5.6 臺灣平均水汽壓時序變化：(a) 全年平均，(b) 5~10 月夏半年平均，(c) 

11~4 月冬半年平均，其中灰線是各測站的年平均資料，黑實線是所有

測站資料的平均值，水平黑虛線是黑實線的所有年份平均值，粗紅線是

將黑線做 25 年的滑動平均。(d)、(e)、(f) 與 (a)、(b)、(c) 相同，但為

減去各測站 1961~1990 年的平均值後的距平值。(TCCIP 計畫提供) 
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圖紅線的線性回歸斜率，得到平均水汽壓在過去百年來，全年上升約 0.8hPa，夏

半年約 1.0hPa，而在冬半年約 0.6hPa。Hsu and Chen (2002) 使用 1897 年至 1999

年全臺各測站資料，結果全年平均水汽壓百年來增加為 0.52hPa 至 2.45hPa，本

研究結果的數值在此區間之中。 

5.3.7相對溼度 (Relative Humidity，簡稱 RH) 

相對溼度是以空氣中實際水汽壓，除以當時溫度壓力狀況下之飽和水汽壓所

計算出的數值，以表示實際水汽距離水汽達飽和狀態的程度，通常以百分數 (%) 

表示。選取自 1940 年 (含) 以前有資料的 10 個測站 (不含阿里山等高山測站)

分析：臺北、花蓮、宜蘭、臺南、臺中、大武、新竹、恆春、成功及臺東。其中，

臺北、臺南及恆春等三站資料始自 1900 年，其他測站資料則起自 1940 年。 

相對溼度資料的所有測站平均，全年約 79.3%，夏半年約 80.3%，冬半年約

78.2%。圖 5.7 顯示臺灣地區百年來的相對濕度變化，圖中灰色線條是個別測站

的數值，線條的分散程度顯示各測站相對濕度的差異。比較圖 5.7(b) 與圖 5.7(c)，

可知冬半年各測站間的相對濕度差異比夏半年還要大；黑色線條是所有測站平均

值；粗紅線為黑色線的 25 年滑動平均。圖 5.7(a)、圖 5.7(b)、圖 5.7(c) 是實際觀

測值，可以看出各測站相對濕度的分布範圍；圖 5.7(d)、圖 5.7(e)、圖 5.7(f) 則

是各測站減去各自的平均，為距平值，用來判斷隨時間的變化。整體而言，相對

溼度在 1900-1960 年之間，長期變遷趨勢不明顯，但從 1960 年代起呈現大幅度

下降趨勢。計算距平圖中紅線的線性回歸斜率，得到 1960 年以來相對溼度下降

不論全年、夏半年及冬半年，都是大約 5%。本研究結果相當於中央氣象局 (2009)

計算結果:全臺測站相對濕度百年 (1909~2008 年) 下降幅度為 3.0%~5.8%。 

相對濕度的變化是溫度與水汽壓變化結合的結果，同樣水氣量，溫度變高則

相對濕度降低，參考 5.3.6 節水汽壓的變化及 5.3.2 節平均溫度的趨勢，可以發現

平均溫度一路向上攀升而水汽壓在 1960 年開始下滑，因此相對濕度平均數值自

1960 年開始下滑。依據 Shiu et al. (2009) 研究的結果，近 45 年來 (1961~2005

年) 臺灣地區相對濕度下降在都市地區比離島地區明顯，大城市又比小城市明顯，

相對濕度的減少顯然與都市化成正相關。 
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圖 5.7 臺灣平均相對溼度時序變化：(a) 全年平均，(b) 5~10 月夏半年平均，

(c) 11~4 月冬半年平均，其中灰線是各測站的逐年資料，黑實線是所有

測站的平均值，水平黑虛線是黑實線的所有年份平均值，粗紅線是將黑

線做 25 年的滑動平均。(d)、(e)、(f)與(a)、(b)、(c) 相同，但為減去各

測站 1961~1990 年的平均值後的距平值。(TCCIP 計畫提供) 
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5.3.8雲量 (cloud amount) 

雲量是指視野所及的天空被雲遮蔽的比例，以十分量表示遮蔽的程度。選取

自 1940 年 (含) 以前有資料的測站 (不含阿里山等高山測站)分析：臺北、花蓮、

臺南、臺中、恆春及臺東。其中，臺北、臺南及恆春等三站資料始自 1900 年，

其他測站則起自 1911 年。 

所有測站的平均雲量，全年約 6.6，夏半年約 6.5，冬半年約 6.8。圖 5.8 顯

示臺灣地區百年來的雲量變化，圖中灰色線條是個別測站的數值，線條的分散程

度顯示各測站間雲量的差異。比較圖 5.8(b) 與圖 5.8(c)，可知冬半年各測站間的

雲量差異比夏季大很多。黑色線條是將各測站的平均雲量，粗紅線為黑色線的

25 年滑動平均，圖 5.8(a)、圖 5.8(b)、圖 5.8(c) 是實際觀測值，相互比較可以看

出各測站雲量的分布範圍；圖 5.8(d)、圖 5.8(e)、圖 5.8(f) 則是減去各自的平均，

為距平值，方便比較雲量隨時間的的變化。平均雲量從 1900 年代上升至 1940 年

代末期，然後開始下降至 2010 年。此結果與中央氣象局報告 (2009) 相似。從

百年距平圖來看，夏半年雲量變化最顯著在 1940 年代末期達到極大值極大值，

與 1900 年代初期的極小值相差約 0.75 分量，而全年也有約 0.5 分量的差異，可

見 20 世紀中期雲量曾有一較高的階段。 

5.3.9日照時數 (Duration of Sunshine，簡稱 SunD.) 

日照時數是一地實際受日光照射的時間，太陽光在到達地表之前，在大氣中

受雲、霧、水滴或灰塵之遮蔽而有強弱，當直接太陽輻射 (direct solar irradiance)

到達地面強度超過世界氣象組織規範的標準 120W/m2，則記錄有日照，一天的總

日照時間為日照時數，以小時為單位，取至小數一位，即十分之一小時。 

此項分析選取自 1940 年 (含) 以前有資料 8 個測站 (不含阿里山等高山測

站)，分別為：臺北、花蓮、宜蘭、臺南、臺中、新竹、恆春及臺東。臺北站有

資料始自 1900 年，臺南、臺中、恆春及臺東 4 站始自 1902 年，其他測站則起自

1938 年。在計算所有測站平均時，要有 3 個 (含) 以上測站時才計算所有測站平

均，因此所有測站平均自 1902 年起才有數值。 

所有測站平均日照時數，全年約每日 5.4 小時，夏半年約每日 6.4 小時，冬 
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圖 5.8 臺灣雲量時序變化：(a)全年平均，(b)5~10 月的夏半年平均，(c) 11~4

月的冬半年平均，其中灰線是各測站的年平均資料，黑實線是所有測站

資料的平均值，水平黑虛線是粗黑線的所有年份平均值，粗紅線是將黑

線做 25 年的滑動平均。(d)、(e)、(f) 與 (a)、(b)、(c) 相同，但為減去

各自測站 1961~1990 年的平均值後的距平值。(TCCIP 計畫提供) 
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半年約每日 4.4 小時。圖 5.9 為臺灣日照時數百年來的變化，圖中灰色線條是個

別測站的數值，線條的分散程度能顯示各測站間日照時數的差異。比較圖 5.9(b) 

與圖 5.9(c) 可知冬半年各測站間的日照時數差異比夏季大很多；黑色線條是所有

測站平均；粗紅線為黑色線的 25 年滑動平均。圖 5.9(a)、圖 5.9(b)、圖 5.9(c) 是

實際觀測值，可以看出各測站日照時數的分布範圍；圖 5.9(d)、圖 5.9(e)、圖 5.9(f) 

則是減去每一測站的平均值，為距平值，方便比較日照時數在時間上的變遷。 

距平圖中，全臺日照時數自 1900 年代起持平至 1940 年代末期，自 1940 年

代末期微升至 1950年代中期，自 1950年代中期則下降至 1990年代初期，自 1990

年代初期後微升至近年。計算日照時數距平圖紅線的線性回歸斜率，得到過去百

年來全年減少約 0.8 小時，夏半年減少約 1.1 小時，冬半年減少約 0.5 小時，夏

半年減少較多的情形與中央氣象局報告 (2009) 相同。 

Liu et al. (2002) 使用自 1960 年開始的觀測資料，發現日照時數的減少包括

離島及高山站，並分析指出日照時數的減少原因，可能是人為汙染造成的，而這

些汙染源來自於東亞或南亞，夏季時則來自於當地區域的排放，間接使雲的反照

率增加而改變地面的日照時數，至於 1990 年代日照時數開始增加則沒有提及。 

5.3.10能見度 (Visibility，簡稱 VIS) 

能見度是以肉眼能夠辨別最遠物體的距離，判定為能見度距離。此項分析選

取 20 個測站 (不含阿里山等高山測站)，分別為：淡水、鞍部、臺北、竹子湖、

基隆、彭佳嶼、花蓮、宜蘭、澎湖、臺南、高雄、臺中、大武、新竹、恆春、成

功、蘭嶼、日月潭、臺東及永康，所有測站資料均自 1950 年開始。 

圖 5.10 顯示臺灣自 1950 年以來的能見度變化，圖中灰色線條是個別測站的

數值，線條的分散程度顯示各測站日照時數的差異；黑色線條是所有測站平均值；

粗紅線為黑色線的 25 年滑動平均。圖 5.10(a)、圖 5.10(b)、圖 5.10(c) 是實際觀

測值，可以看出各測站能見度的分布範圍；圖 5.10(d)、圖 5.10(e)、圖 5.10(f) 則

是減去各自的平均，為距平值，方便比較能見度在時間上的變遷。能見度的所有

測站平均，全年約 15.9公里，夏半年約 17.3 公里，冬半年約 14.3 公里，該數值

自 1950 年代起持續下降至近年。從能見度距平圖中紅線來計算線性回歸斜率，

過去 63 年 (1950~2012 年) 來，全年減少約 12 公里，夏半年減少約 14 公里，冬

半年減少約 10 公里。與 5.3 節其他參數相較，能見度的減少趨勢更為明顯。 
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圖 5.9 臺灣日照時數時序變化：(a) 全年平均，(b) 5~10 月的夏半年平均，

(c)11~4 月的冬半年平均，其中灰線是各測站年平均值，黑實線是所有

測站平均值，水平黑虛線是黑實線的所有年份平均值，粗紅線是黑線的

25 年滑動平均。(d)、(e) 及 (f) 三圖與 (a)、(b) 及 (c) 相同，但為各

測站年平均減去 1961~1990 年平均值後的距平值。(TCCIP 計畫提供) 
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圖 5.10 臺灣能見度時序變化：(a)全年平均，(b) 5~10 月的夏半年平均，(c) 11~4

月的冬半年平均，其中灰線是各測站年平均，黑實線是所有測站的平均

值，水平黑虛線是粗黑線的所有年份平均值，粗紅線是黑實線的 25 年

滑動平均。(d)、(e)、(f) 與 (a)、(b)、(c) 相同，但為各測站年平均資

料減去 1961~1990 年平均值後的距平值。(TCCIP 計畫提供) 
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5.4季節循環 

季節循環可從天文和氣候兩方面劃分。天文季節是以地球在黃道上的位置決

定，由於地球的自轉軸與黃道 (地球繞太陽公轉的軌道) 有 23.5 度傾斜角，使得

地球上大部分地區在一年當中因太陽照射角度的不同以至於照射時間長短不同

造成四季的變化。臺灣位在北緯 22 與 25 度 (22oN~25oN) 之間，每年夏至時節

太陽直射北回歸線 (北緯 23 度 27 分，23oN27’) 也就是嘉義與花蓮所在的緯度，

冬至太陽直射南回歸線，6 月至 8 月是臺灣的天文夏季、而 12 月至次年 2 月是

臺灣的天文冬季。 

氣候季節則是以平均溫度劃分的季節，結合了天文的規律與冷暖感覺。季節

性溫度變化與動植物生長乃至人類社會的生活關係密切，在不同的地理區域、不

同緯度等條件下，每個地方的氣候季節循環時間也不盡相同。另外，由於大範圍

的氣候變遷，區域氣候季節的長度、起始及結束的時間可能會隨之改變。 

5.4.1 氣候季節定義 

氣候季節以多年溫度資料所顯示的年循環基本週期為辨識基礎。Yan et al. 

(2011) 將日均溫資料以總體經驗模態分解  (Ensemble Empirical Mode 

Decomposition, EEMD；Wu and Huang, 2009) 方法作分解，再將長周期 (周期一

年及以上) 的部分合併，得到一組新的長周期日均溫資料 (Qian et al., 2009) 進

行分析。接著，以長期平均年循環值的最熱及最冷的連續 90 日，其頭尾兩日的

平均溫度做為夏季與冬季的閾值 (threshold)。由於使用傅利葉方法轉換可得到和

EEMD 方法相同的結果，本報告採用較為普及的傅利葉方法 (TCCIP, 2013)。另

外，為避免資料頭尾在濾波得到長周期訊號後的影響，以及在最後一年的冬季會

出現有起始而沒有結束時間 (結束時間出現在次年) 的情形，資料時間在頭尾各

一年的季節時間將不予決定。依此，每年通過夏、冬季閾值的日期分別有夏季起

始、夏季結束、冬季起始、冬季結束，則可將起始日至結束日的日數定為夏季及

冬季的長度。另外每年夏季、冬季的最高溫、最低溫出現日期及溫度，定為「極

值」，如圖 5.11 所示。 



臺灣氣候變遷科學報告 2017 

 

 ．407． 
 

 

圖 5.11 以溫度定義夏冬兩季之方法，細實線代表為原始日均溫，粗實線為濾波

後之長周期變化。(TCCIP 計畫提供) 

5.4.2 臺灣氣候季節之變化  

本報告以臺北、臺中、臺南、恆春、臺東、花蓮 6 個有 100 年觀測資料的氣

象局測站溫度資料分析臺灣氣候季節。使用資料的起始時間在臺北、臺南、恆春

三站為 1900 年，臺東、臺中二站為 1901 年，花蓮為 1911 年；結束時間則為 2014

年。另外，也利用三套全球格點資料放大至臺灣及周遭整體區域分析氣候季節變

化同時驗證測站資料的計算結果，使用的資料是 20th Century Reanalysis (V2) 

(Compo et al., 2011)、ECMWF ERA-40 (Uppala, 2005) 及 NCEP/NCAR Reanalysis 

I (Kalnay et al., 1996) 三組之日均溫，資料可利用之時間分別為 1900~2008 年、

1958~2001 年、1948~2010 年。季節循環的變化則是以 1961~1990 年氣候基期之

平均值定出氣候季節之夏季與冬季溫度閾值，依此計算每年各季節循環的起始與

結束的時間點，依此分析其近百年來的長期變化趨勢。 

計算結果各站 1961 年至 1990 年氣候基期夏季閾值為：臺北 27.4oC、臺中

27.4oC、臺南 28.1oC、恆春 27.6oC、臺東 27.7oC、花蓮 27.0oC，差異並不大；冬

季閾值為：臺北 17.3oC、臺中 18.0oC、臺南 19.2oC、恆春 22.1oC、臺東 20.5oC、
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花蓮 19.1oC，大致為較低緯度的測站其溫度較高，符合一般認知。而季節起終時

間點，以臺北站為例，在 20 世紀初，夏季大致從 6 月底開始至 8 月底結束，到

了 20 世紀末的近期，則從 6 月初開始至 9 月中結束，峰值發生於 7 月底、8 月

初。在 20 世紀初，冬季期間從 12 月初開始至 3 月中結束，20 世紀末的近期，

則從 12 月底開始至 2 月左右結束，峰值多發生於 1 月底、2 月初。 

臺北、臺中、花蓮的夏季長度在 1970 年代開始即明顯增加，而臺東則遲至

1980年代才開始增加，臺東的峰值溫度於1970年前後也反應有較低的一段期間。

臺北、臺中、花蓮三站的季節日數在 1970 年代後的增加情形是類似的，但峰值

溫度的反應，以臺北的變化近 1oC 最為明顯，而臺中、花蓮僅於 0.5oC。 

以 1957~2006 年 50 年的期間作線性迴歸的結果整理為表 5.1，6 站的夏季日

數皆為增加，其中僅恆春無統計顯著性；其他站的增加多在每 10 年 5~6 天，而

以臺中站每 10 年 8.4 天增加最多。但值得注意的是，峰值溫度的上升與夏季日

數的增加並非成正比，如臺北站雖然日數增加少於臺中，但其峰值溫度的增加卻

明顯高於其他站。夏季日數的增加，是由於季節起始日期的提前以及季節結束日

期的延後所致。冬季整體顯示長度減少的變化，唯恆春的冬季日數雖然減少，但

仍無統計顯著性。其他各站則以每 10 年 5~8 天的速率減少，其中以臺北冬季減

少的最為快速。在此也可看到，冬季峰值溫度的增加在各站皆大於夏季，即冬季

變暖的程度比夏季為明顯。臺北、臺中、臺南、臺東、花蓮 5 站的冬季起始時間

延後，結束時間提早，但量值並不對稱，反應在峰值出現的日期為延後的情形，

也就是說，冬季的整體時間是平移至較晚的日期。此為夏季所沒有的情形，在臺

北站，夏季的峰值時間甚至是提前的。此亦代表，在冬季之後及夏季之前的春季，

是被壓縮的。 

利用三套全球格點資料選取 120oE~125oE、20oN~25oN 範圍內的網格點計算

季節循環日期後，再作平均的結果顯示於圖 5.12。三組資料的長度不一，僅於

1959 年至 2000 年間有重疊，1949 年以前僅有 20th Century Reanalysis 一組數據。

於 20 世紀初，夏季大約是 7 月初至 8 月底，長度為 50~60 天左右，於 2000 年前

後，夏季時間已變為 6 月初至 9 月底，約為 110 天。反之，於 20 世紀初，冬季

大約是 12 月初至 3 月底，長度有 120 天，然而至 2000 年前後，為 12 月底至 2

月底，僅餘約 50 天。由圖 5.12 所見，就每個年代的平均，1920 至 1930 年代，

夏季的季節起始日期及結束日期有一明顯的跳躍，反應在季節日數為增加，如對

照臺灣測站的觀測，發現在 1930 年前後有明顯的夏季日數增加，但到 1940 年代
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又暫趨緩。另外，前述之臺灣冬季日數在 1980 年後開始快速減少，在再分析資

料也是類似的情形。在 1990 年代，冬季的起始日期延後及結束日期提前，都有

較明顯變化，直接反應在冬季日數上即符合其快速減少的趨勢。 

表 5.1 於 1957~2006 年，臺灣六個測站夏冬兩季的起始、結束與長度的長期變

化趨勢統計，單位為日/十年；以及峰值溫度 (最高低溫) 趨勢，單位為

°C/百年。負值表示日期提早、日數減少或溫度下降；反之，正值表示

日期延後、日數增長或溫度上升。以*符號標示及以粗體底線標示者分

別代表通過 Mann-Kendall test 90%及 95%統計檢定。 

  臺北 臺中 臺南 恆春 臺東 花蓮 

夏季 

起始日期 - 3.97 - 4.64 - 2.04 + 0.62 - 2.99 - 3.75 

峰值日期 - 1.16 - 0.68 + 1.33 + 2.37* - 0.19 - 0.61 

結束日期 + 2.50 + 3.78 + 3.91 + 1.05 + 3.34 + 2.67 

季節日數 + 6.47 + 8.41 + 5.95 + 0.43 + 6.33 + 6.42 

峰值溫度 + 2.48 + 1.28 + 1.12 + 0.19 + 1.01 + 1.60 

冬季 

起始日期 + 5.30 + 4.59 + 3.29 + 1.65 + 3.89 + 4.28 

峰值日期 + 1.20 + 0.88 + 0.74 + 0.35 + 0.90 + 1.09 

結束日期 - 3.20 - 2.95 - 1.82 - 0.97 - 2.11 - 2.34 

季節日數 - 8.50 - 7.54 - 5.12 - 2.62 - 6.00 - 6.62 

峰值溫度 + 3.61 + 3.74 + 2.89 + 1.14* + 2.19 2.78 

5.5極端天氣 

極端天氣事件是指一年當中在某地發生的罕見事件。若以機率分佈函數來描

述天氣，低於 10% (PR10) 或高於 90% (PR90) 的事件才符合可謂罕見的基本要

求。一個地方罕見的極端天氣換到另一個地方去也許就不能算是罕見而是相當平

常的普通天氣，因此所謂的極端天氣往往沒有絕對的標準，必須根據當地的氣候

性質決定。一種極端天氣在一段時間頻頻或持續發生往往會造成極端氣候事件，

也就是在月、季、年或更長時間的平均狀態也出現極端的特質。例如，若在同一

季節數度出現極端降雨事件，該季總雨量即可能超乎尋常；或在雨季連續不降雨

甚至連續若干年的雨季都少雨即造成乾旱，異常多雨和乾旱都是極端的氣候事

件。 
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圖 5.12 臺灣附近區域內網格點的冬夏季發生時間的百年變化。縱軸由下而上為

日期。圓點為季節之起始，打叉為季節之結束。灰色點標示為個別網格

點原始值，紅色、藍色、綠色分別為 20th Century Reanalysis、NCEP/NCAR 

Reanalysis、ECMWF ERA-40 之每年平均。粗橫線為各年代 (10 年) 平

均。(TCCIP 計畫提供) 

極端天氣事件對民生經濟的影響往往遠大於其他比較容易發生的事件，社會

大眾最關心的氣候變遷影響其實最主要的就是極端天氣事件的變化與影響。為此，

IPCC 在 2012 年出版了一份特別報告: 以管理極端事件與災害氣候變遷調適 

(Managing the Risks of Extreme Events and Disasters to Advance Climate Change 

Adaptation)，使用的極端指數 (extreme indices) 主要出自 Zhang et al. (2011) 並

在 IPCC AR5 被大量引用。本報告僅針對最重要的臺灣極端溫度和雨量指標說明

如下。 

5.5.1 極端事件辨識方法 

判斷天氣或氣候事件是否屬於罕見的極端事件需要有足夠的觀測資料。本文

除了使用《臺灣氣候變遷科學報告 2011》的 6 個百年氣象測站 (臺北、臺中、臺
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南、恆春、臺東、花蓮) 資料之外，另加入 15個有 50 年以上資料的測站作為輔

助，即 1911 年至 2014 年期間根據 6 個測站，而 1961 年至 2014 年期間則根據

21 個測站的資料，分析極端天氣的長期變化。21 個測站當中有 13 個測站的海拔

高度低於 300 公尺，為平地站，另外 8 個測站分別為北部山地 2 站 (鞍部、竹子

湖)、南部山地 3 站 (日月潭、阿里山、玉山) 及外島 3 站 (彭佳嶼、澎湖、蘭嶼)。

為表達上的方便，將 21 個測站分為平地、北部山區、南部山區、外島等 4 組。 

在風速資料分析方面，本報告使用的資料和《臺灣氣候變遷科學報告 2011》

相同，以 1950 年至 2014 年風向和風速資料記錄最完整的 6 個測站，即臺北、臺

中、恆春、宜蘭、花蓮和臺東代表臺灣本島，選取彭佳嶼、蘭嶼、澎湖和東吉島

四個都市化發展較少的外島測站作為對照，其中東吉島設於 1962 年，資料較短。 

極端事件分析包含高溫、低溫、降雨、乾期、強風等項目。溫度的極端定義

都是依照各測站資料百分排序決定，高於 PR90 者為極端高溫，低於 PR10 者為

極端低溫。依照 IPCC 極端指數定義的「暖晝」(指數代號：TX90p) 是指日最高

溫 (Tmax) 高於以氣候基期的多年 Tmax 決定的 PR90 門檻值的當日，「暖夜」

(TN90p) 則是指日最低溫 (Tmin) 高於以氣候基期決定的 PR90 門檻值的當日。 

「冷晝」(TX10p) 是指日最高溫 (Tmax) 低於以氣候基期的多年 Tmax 決定的

PR10 門檻值的當日，「冷夜」(TN10p) 則是指日最低溫 (Tmin) 低於以氣候基期

決定的 PR10 門檻值的當日。雨量方面是依照中央氣象局定義的大雨 (日雨量

>80mm)、豪雨 (日雨量>200mm) 和大豪雨 (日雨量>350mm) 決定；另外，也使

用時雨量資料將極端值重現期距大於 2 年的事件判斷為極端的強降雨事件。異常

乾期是依照連續不降雨日數高於 PR99 判斷。強風的極端事件分為颱風和非颱風

兩類，辨識方法的詳細說明請閱《臺灣氣候變遷科學報告 2011》第 4.3.2B(f) 節。 

由於《臺灣氣候變遷科學報告 2011》已涵蓋觀測至 2009 年的分析結果，為

避免與該報告有太多重複，本章將說明近 5 年 (2010~2014 年) 資料和增加分析

21 個測站的 52 年資料對前報告結論的影響或補充。 

5.5.2 氣溫 

檢視極端溫度變化的長期變化可看高溫、低溫、冷晝、冷夜、暖晝、暖夜發

生頻率的變化，這些極端溫度事件的判斷乃是依照所述溫度高於 PR90 者為極端

高溫，低於 PR10 者為極端低溫，而門檻值是根據 1961 年至 1990 年的溫度排序
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決定。《臺灣氣候變遷科學報告 2011》指出 6 個百年測站的高溫日數都呈增加的

趨勢，臺北站增加幅度最大，約為每 10 年增加 1.4 天，2000 年至 2009 年的高溫

日數比 1911年至 1920年平均增加了 10天以上，變化相當明顯。本報告加入 2009

年之後 5 年 (2010~2014 年) 資料發現高溫趨勢仍以臺北測站最明顯，高溫日數

的變化仍是在 2000~2009 年的水準，2014 與 2013 年的高溫日數在 1911~2014 年

的 104 年的資料長度分別排名第四與第五，前三名依序為 2002、2003、1988 年。 

檢視 21 個測站 1950~2014 年的逐年極端高溫日數，發現近 30 年增加幅度最

大的 6 個測站分別是高雄、玉山、花蓮、宜蘭、臺北、澎湖。圖 5.13a顯示高雄

站極端高溫日數在 1984 年至 1990 年期間特別少，以致於近 30 年 (1985~2014

年) 線性變化呈每 10 年約 7 天的增加趨勢，花蓮測站的大幅增加趨勢大致也和

1984 年至 1990 年的低谷有關。6 個測站在 1977 年至 1983 年都出現了一波高溫

日數偏多的現象，對玉山站而言這段時期可視為近半世紀進入高溫日數頻繁期的

肇始。 

全球氣候變遷對日夜溫度的影響是農業、健康、生態研究者高度關注的議題。

暖晝與暖夜的長期變化如圖 5.14a 與 5.14b，其特徵與年平均最高溫度及年平均

最低溫度相當類似 (圖 5.3a與圖 5.4a)。雖然暖晝在近 10 年發生頻率較高，但在

1940 年代至 1960 年代也相當頻繁，百年來並沒有明顯的線性變化趨勢。暖夜日

數則是在 1950 年以前偏低且變化較不明顯，1950 年之後急速增多，近 10 年發

生頻率明顯高於過去的任何時期。 

冷晝與冷夜的變化如圖 5.15a 與圖 5.15b 所示，冷晝只有在 1961~1986 年這

段期間出現比較密集的偏多狀況，1990 年代以來冷晝偏少的現象相當明顯，與

《臺灣氣候變遷科學報告 2011》指出的臺灣極端低溫發生頻率顯著下降結論一

致。但 2000 年之後有兩年 (2005 年及 2011 年) 冷晝天數高於 1961~1990 年的氣

候平均值，2011 年尤其明顯；這兩年年東亞冬季季風的變異和強度都不尋常 (Lu 

and Chang , 2009；李與盧，2014)，東亞冬季季風是影響臺灣冷晝天數多寡的主

要因素。圖 5.15b 顯示冷夜自 1970 年之後日數明顯偏少，最近 10 年偏少程度尤

其明顯；值得注意的是外島和北部山區在 2005 年與 2011 年的冷夜日數同樣有類

似冷晝日數多於氣候平均值的現象，表示即使在比較溫暖的氣候狀態溫度仍然還

是會有劇烈的變動。《臺灣氣候變遷科學報告 2011》指出 1985 年之後臺灣寒潮

事件 (盧與李，2009) 明顯偏少，並且類似的情況在 1985 年以前不曾出現過。 
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圖 5.14 1910~2013 年逐年 (a) 暖晝、(b) 暖夜的日數減去 1961~1990 年氣候基

期平均日數的距平值。藍色線條與陰影顯示 6 個百年測站的平均距平與

各測站距平分布範圍，紅色線條與陰影顯示 21個 (含 6個百年測站) 有

52 年觀測紀錄測站的平均距平與各測站距平分布範圍。另標示了將 21

個測站分為 13 個平地站 (橘線)、2 個北部山區 (綠線)、3 個南部山區 

(天藍線)、3 個外島 (紫線) 的平均距平值。(TCCIP 計畫提供) 
 

根據相同定義分析 2010~2014 年寒潮，發現 2011 年是 1988 年以來寒潮發生次數

最多的一年，與 1963 年並列為 1952 年以來排名第 2 的寒潮事件偏多年。2011

年冬季臺灣北方的高層華南西風噴流偏強，西太平洋東亞沿海區域被廣大低壓壟
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罩，大環境情勢有利於偏冷的歐亞大陸冷空氣南下造成臺灣寒潮事件 (李與盧，

2014)。 

本節極端氣溫分析結果顯示暖化現象在夜間比日間明顯，隨著全球暖化臺灣

的暖夜日數明顯攀升，2001~2010 年的平均日數與 1911~1920 年相比幾乎增加了

60 天之多。伴隨暖夜日數的增加，冷夜日數明顯減少，但減少幅度略小於暖晝

的增加。冷夜日數的年際變化幅度較大，不同於暖晝日數變化的幅度較小頻率較

低，也就是偏暖或偏冷有比較明顯的多年持續性，這樣的溫度變化特性對於作物

生長與國民健康和生物多樣性的生態環境有何影響需要繼續觀察研究。 

 

圖 5.15 同圖 5.14，但為 (a) 冷晝、(b) 冷夜的日數減去 1961~1900 年氣候基期

平均日數的距平值。(TCCIP 計畫提供) 
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5.5.3降雨 

A. 降雨強度 

《臺灣氣候變遷科學報告 2011》指出 6 個百年測站資料顯示在降雨強度變

化方面臺灣大豪雨日數在近 50 年和近 30 年有明顯增多的趨勢，大約有 50~60

年週期的年代際變化現象，未來是否持續上升目前仍無法判斷。臺灣小雨日數則

呈現大幅減少的趨勢，近百年來的減少幅度為每 10 年減少 2 天，而近 30 年的減

少幅度增加為每 10 年減少 4 天。另外，大豪雨日數也有以大約 10~20 年為一期

的長週期變化現象，1920~1935 年與 1965~1985 年大豪雨日數都偏低，1940~1960

年和 1985 年之後大豪雨日數都偏高；然而，不論在日數偏多或日數偏少的年代，

年與年之間的差異還是相當明顯。 

本報告進一步檢視了 15 個測站 1961 年至 2013 年的降雨強度變化，發現前

述結論相當完整，唯 1985 年之後大豪雨日數偏高的情況在山區更明顯。6 個百

年測站與加入的 15 個 50 年測站雨量強度長期變化如圖 5.16，雨量強度依照氣象

局 2015 年公布的雨量分級定義分為大雨 (日雨量≧80mm)、豪雨 (日雨量≧

200mm)、大豪雨 (日雨量≧350mm) 三個類別統計。圖 5.16a 顯示近百年來大雨

事件年發生率沒有明顯的變化趨勢，北部山區的大雨事件在1980年代比較頻繁。

北部山區的豪雨事件也是在 1990 年代以前較為頻繁，大豪雨事件則是在 1990 年

代之後出現比較大的年與年之間的變動。南部山區則在 2000 年之後有豪雨和大

豪雨事件增多的明顯變化，2004 年至 2009 年的持續偏多現象尤其醒目。1960 年

至 1980 年南部山區的豪雨和大豪雨事件也相當頻繁，但沒有像 2004 年至 2009

年那樣連續 6 年偏高的現象。 

B. 異常乾期 

卓與盧 (2013) 根據 6個百年測站資料設計了一個可以代表臺灣有異常偏長

乾期現象的「極端乾期指數」(DSidx) (圖 5.17)，藉以衡量臺灣極端乾期事件是

否發生與嚴重程度。極端乾期事件的判斷是以連續不降雨日數達到超越機率小於

1％的水準為依據。分析結果顯示，若以11年為區間滑動統計極端乾期事件總數，

從圖 5.17 可清楚看到近百年臺灣極端乾期事件發生頻率有明顯 20~30 年尺度的

年代際變化，並有季節差異。整體來說，1960 年之後極端乾期發生頻率變多，

1920~1940 年代期間極端乾期發生頻率較低。1960~1980 年代異常乾期主要發生 
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圖 5.16 同圖 5.14 但為 (a) 大雨、(b) 豪雨、(c) 大豪雨的日數減去 1961~1900

年氣候基期平均日數的距平值。(TCCIP 計畫提供) 
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在夏、秋二季，梅雨季的異常偏乾事件在 1970~1980 年較其他年代稍多。1990

年代之後，11月至隔年 4月冬半年的臺灣極端乾期發生頻率則有明顯增多趨勢，

近 20 年 (1992~2011) 極端乾期事件發生在乾季的頻率明顯高於雨季。增加 15

個測站重新檢視極端乾期的長期變化發現結果與卓與盧 (2013) 相符，並且更加

強先述 1990 年代之後乾季的極端乾期發生頻率明顯增多的結論。另一方面，加

入最新的 2012~2014 年資料之後，圖 5.17 顯示乾季的極端乾期頻率偏高現象不

如 2012 年以前明顯，這樣的轉變是否會持續只有等待時間來證明，也突顯辨識

小區域雨量特徵變化必須考慮多重尺度的氣候因素。 

 

圖 5.17 以 11 年為單位，統計 1911~2011 年每日極端乾期指數 (DSidx) 11 年滑

動累計的極端乾期指數 (DSidx11，代表 11 年滑動累計) 變化。(a) 為

根據 6 個百年測站計算的指數，(b) 根據 21 個測站 52 年資料計算的指

數，指數數值愈高表示極端乾期的極端程度愈強。DSidx 可呈現極端乾

期的時間變化，但因指數是測站數量的函數，根據 21 個測站計算的

DSidx 比根據 6 個測站計算的數值大，不同測站數量計算的指數不能相

互比較。關於指數的詳細說明請閱卓與盧 (2013)。(TCCIP 計畫提供) 

5.5.4強風 

《臺灣氣候變遷科學報告 2011》指出將強風日數變化分為有颱風影響和沒

有颱風影響兩類，發現沒有颱風影響下的強風日數除宜蘭有增加情形之外，本島

5 個測站的日數皆呈現遞減的趨勢，並以臺東的減少趨勢最明顯。外島 4 個測站

無論是 6 級以上或 7 級以上的強風日數也都呈現減少的趨勢。有颱風影響的強風

日數分析結果顯示，除宜蘭和花蓮強風日數為增加的趨勢外，其餘 4 站皆呈現減
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少的趨勢。而外島除了澎湖之外，強風日數呈現增加的趨勢，可能是颱風強度增

強的結果。這些結論在增加 2010 年至 2013 年觀測資料之後仍然維持，更加確定

本島測站的非颱風影響的強風天數，只有處於臺灣東北部的宜蘭與花蓮有增多的

現象，其餘測站都是減少；颱風影響的強風天數也是僅在宜蘭和花蓮有些微增加

的趨勢但統計上並不顯著。外島除澎湖外均有些微增加趨勢但也不顯著。 

5.6 颱風 

臺灣位於全球颱風發生頻率最高的西北太平洋及南海海域，每年都會遭受颱

風夾帶的狂風和豪雨影響，造成巨大損失，颱風也成為臺灣最主要的氣象災害 

(見文字框 5.2)。雖如此，颱風每年也為臺灣帶來豐沛的降雨量，為臺灣水資源

的主要貢獻者，因此一旦颱風帶來的降雨量不足，臺灣也勢必面臨水資源匱乏的

危機，颱風對臺灣的重要性可想而知。近年受到全球暖化議題影響，有關於颱風

特性變化與暖化關係的討論也相當多。本單元將針對 1950 年至 2012 年間，影響

臺灣的颱風特性變化，做進一步的介紹。 

5.6.1颱風個數 

西北太平洋與南海海域平均每年約生成 26 個颱風，個數除了有年際變化訊

號外，也有明顯的年代際振盪 (Yumoto and Matsuura, 2001)，而影響臺灣的颱風

個數也是如此 (Hung, 2013)。近年來，西北太平洋海域生成的颱風個數有減少的

趨勢，不過影響臺灣的颱風個數卻增加了，Tu 等 (2009) 認為，可能與大氣和海

洋環境條件變化，使得西北太平洋颱風移動路徑往北移動機率增加，造成侵臺颱

風個數增加有關。 

依據李與盧 (2012) 對影響臺灣颱風的定義 (文字框 5.2)，統計美國聯合颱

風警報中心 (Joint Typhoon Warning Center，JTWC) 所提供 1950 年至 2014 年間

的颱風資料發現，期間總共有 285 個颱風影響臺灣，平均每 10 年約有 45 個。從

時間變化來看，個數具有明顯的年際和年代際變化訊號 (圖 5.18)。年際變化部

份，1966 和 2001 年分別有 9 個颱風影響臺灣，為個數最多的年份，而 2004 年

和 1990 年有 8 個，1952 年、1961 年、2003 年和 2005 年則有 7 個，均為相對偏

多的年份。1970 年為統計期間所觀測到颱風影響臺灣個數最少的一年，僅有，
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一個，其次有 8 年 (1950 年、1955 年、1958 年、1976 年、1983 年、1988 年、

1989 年和 1993 年) 僅有兩個颱風影響臺灣，顯示個數於年際之間的差異很大。 

 

 

文字框 5.2: 侵臺颱風定義  

如何客觀的界定一個颱風是否影響臺灣？學者或研究單位為了不同的研究或作

業目的，而有不同的客觀判定方式。以中央氣象局為例，便是以臺灣本島為中心，

設立一個方形範圍 (118°E~124°E、20°N~27°N)，當颱風移動至此範圍內，平地氣

象觀測站所觀測到的颱風風力達到放假標準 (即平均風達到七級風 (13.9m/s) 以
上或陣風達到 11 級風 (28.5m/s) 以上) ，同時對臺灣產生災害，就視為侵臺颱風 
(謝等，1988)。不過，由於颱風災害的認定有一定的主觀性，所以學界大多採用固

定長形或方形的影響範圍 (Chu et al., 2007；Chen et al., 2010；Hung, 2013)，一旦

颱風中心進入該預定影響範圍內，且中心平均風速每小時達到 34 海浬 (含) 以
上，就將該颱風視為「侵臺颱風」。 

這樣的方式，在判讀上顯然簡單許多，不過由於是方形範圍，因此邊緣離臺灣

本島的距離並不相等，對於從範圍邊緣短暫通過，且對臺灣毫無影響的颱風，仍

會被計算進來，為了減少這樣的誤差，有必要再重新去思考和定義更為客觀，且

合適於氣候分析研究與颱風預報應用的影響臺灣之颱風 (李與盧，2009)。 

李與盧 (2009) 分析 1970 年至 2009 年的 6 月至 10 月間，所有颱風中心位置與

臺灣氣象觀測站間的距離，以及當時測站所觀測到的降雨量，發現降雨量會隨著

颱風中心離測站愈遠而減少，當距離超過 300 公里之外，測站降雨量便無明顯的

變化。因此，以臺灣海岸邊界形狀為基準，往外擴展 300 公里，可作為界定颱風

影響臺灣的範圍。所以，當颱風中心進入到此範圍內，至少停留 12 小時，且近中

心平均最大風速達到每小時 34 海浬 (含) 以上，就稱該颱風為「影響臺灣的颱

風」，本小節有關於侵臺颱風的個數變化，即採用此定義。 
 

 

 

 

 

圖 Box 5.2 根據臺灣海岸線邊界所定

義的 50 至 500 公里的範圍，圖中

每個間距為 50 公里，X-Y 軸分別

代表經度和緯度。(摘自李與盧，

2012)  
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圖 5.18 1950～2014 年期間，每年進入臺灣海岸線 300 公里範圍內，且停留 12

小時 (含) 以上的颱風個數時間序列圖。紅線代表 11 年滑動平均值，X

軸代表年份，Y 軸代表每年影響臺灣的颱風個數。(TCCIP 計畫提供) 
 

從年代際時間尺度來看，1960 年代和 2000 年之後，影響臺灣的颱風個數相

對偏多，每 10 年平均約有 54 個颱風，而 1950 年代、1970 年代至 1990 年代間，

個數則相對偏少，每 10 年平均約為 40 個，顯示侵臺颱風個數具有明顯的年代際

振盪，長期持續增加或減少的趨勢則不明顯。 

5.6.2颱風強度 

颱風的強弱一般採用接近颱風中心的低層平均風速大小來決定，中央氣象局

依據平均風速大小，將侵臺颱風分成輕度、中度和強烈三個等級 1 。統計 1950

年至 2014 年間不同強度等級的颱風個數發現，輕度、中度和強烈颱風，平均每

10 年分別出現 15、16、14 次，各強度等級的颱風出現機率差異不大。 

從時間變化來看，年際變化與年代際變化訊號於各強度等級均存在 (圖 5.19)。

輕度颱風於 1950~1960 年代個數偏少，進入到 1970 年代以後，個數維持穩定，

                                                      
1 當颱風中心位於臺灣海岸線 300 公里範圍內時，若最大風速介於 34～63 (knots) 之間稱為輕度颱風、當

最大風速介於 64～99 (knots) 之間稱為中度颱風、一旦最大風速達到 100 (knots) (含) 以上，則稱為強烈

颱風，knots=浬／每時 
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沒有明顯的長期增加或減少趨勢。中度颱風出現頻率，於 1970 年代和 1990 年代

相對偏少，其他年代則相對偏高，長期變化趨勢不明顯。強烈颱風個數則於 1950

年代至 1960 年代、1990 年代之後較多，平均每 10 年有 18 個強烈颱風襲台，1970

至 1980年代則相對偏少，平均每 10年僅有 7個強烈颱風影響臺灣，個數差異大。 

 

 

 

圖 5.19 1950～2014 年期間，不同強度的颱風，每年進入臺灣海岸線 300 公里

範圍內的個數時間序列圖。由上至下依序為輕度颱風 (34knots≦Vmax≦

63knots)、中度颱風  (64knots≦Vmax≦99 knots)、強烈颱風  (Vmax≧

100knots)。紅線代表 11 年滑動平均值，X 軸代表年份，Y 軸代表影響

臺灣的颱風個數。(TCCIP 計畫提供) 
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造成強烈颱風侵臺個數偏少的原因，可能與西北太平洋海域於該時期 (1971~ 

1986 年間) 的強烈颱風生成個數相對減少有關，而颱風生成位置較偏西，則可能

是強颱生成個數減少的原因 (Chan, 2008)。最近兩年 (2013、2014) 強颱尤其偏

少，但長期變化趨勢仍待觀察。 

5.6.3颱風路徑 

西北太平洋海域的颱風移動路徑，具有明顯的年際 (謝等 1998; Wang and 

Chan, 2002；Camargo et al., 2007；Hong et al., 2011) 與年代際時間尺度變化特徵 

(Ho et al., 2004；Liu and Chan, 2008；Tu et al., 2009)，當太平洋副熱帶高壓勢力

範圍向西延伸時，颱風移動路徑往西機率相對較高，然而當高壓勢力範圍偏東時，

則颱風往北移動機率提高 (Tu et al., 2009)，近年西北太平洋海域的颱風移動路徑，

往北偏移的頻率有提高的現象 (圖 5.20) (Wu et al., 2005；Liu and Chan, 2008；Tu 

et al., 2009)。Chang等 (2013) 分析 1960 年至 2011 年間，從臺灣北部、中部及

南部陸地通過的颱風個數變化，並討論 2004年前後的差異。結果 (表 5.2) 顯示，

2004 年之後平均每年通過臺灣本島北、中、南部的颱風個數都比 2004 年之前增

加，尤其以從臺灣本島中部通過的颱風頻率增加較多，所佔登陸臺灣的颱風個數

比例也相對提高。 

 

圖 5.20 西北太平洋與南海海域 2006~2014 年與 1970~1999 年之 6~10 月颱風頻

率變化差異。等值線間距為 0.5，陰影區代表統計檢定顯著性達 0.05 的

區域. (TCCIP 計畫提供)  
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表 5.2. 登陸颱風從臺灣北部、中部與南部通過的個數(括號內是佔總個數的百

分比例)在 2004 年前後的差別。(摘自 Chang et al., 2013)  

 

5.6.4颱風移動速度 

臺灣具有複雜的地形，高聳的山脈與颱風環流的交互作用，常為臺灣帶來劇

烈的降雨，近期研究也顯示，颱風帶來的強降雨發生頻率有增加的趨勢，歸咎其

因，全球暖化效應 (Liu, 2013)、大尺度季風環流強度變化與地形的交互作用 

(Chang et al., 2013)，以及颱風本身特性 (如：移動速度) 的改變 (Tu and Chou, 

2013；Hsu et al., 2013) 等，都可能是造成的原因。 

從颱風移動速度對應臺灣的降雨量變化來看 (圖 5.21)，颱風移動速度越慢，

強降雨 (95 百分等級) 的降雨量也越多，兩者間有明顯的負相關 (Su et al., 2012)。

而颱風影響臺灣期間所降下的總雨量，也與颱風移動速度呈反比 (Hsu et al., 

2013)。Tu and Chou (2013) 分析颱風停留在臺灣鄰近區域的時間以及颱風本身的

移動速度也發現，1970 年至 2010 年間的侵臺颱風移動速度有減慢的趨勢，同時

停留在臺灣的時間也拉長了 (圖 5.22)。 

 

圖 5.21 1960~2010 年間侵臺颱風移動速度與 95 百分等級強降雨量 (左圖)，以

及 21 個地面氣象站累積降雨量 (右圖) 散布圖。X 軸為颱風移動速度

的倒數，Y 軸為降雨量。(摘自 Su et al., 2012 (左)；Hsu et al., 2013 (右) 
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圖 5.22 1970~2010 年間颱風於臺灣附近範圍時 (116°E~126°E、18°N~29.5°N,) 

的平均停留時間 (上圖) 與平均移動速度 (下圖) 時間序列，直線為線

性趨勢，右側圖則為每 10 年的平均值。(摘自 Tu and Chou, 2013)  

5.7 大氣成分 

空氣的分子組成是決定其物理化學行為的要素，特別是當主要氣體 (N2 和

O2) 維持在相對穩定的條件下，微量氣體濃度的變化成為影響大氣環境的主要因

子。例如在關於氣候變遷的各種論述中，二氧化碳 (CO2) 濃度的增加被普遍認

為是導致全球暖化現象的關鍵，而 CO2 的分子數量在一般大氣中僅佔有不到

0.05%的比例。除了CO2以外，在 IPCC AR5列入討論的微量氣體還包括CH4, N2O, 

O3, 以及 CFCs 等，這些氣體的大氣濃度更遠低於 CO2，然而對大氣物理化學乃

至於氣候變遷的影響卻不容忽視。本報告針對臺灣地區的 CO2, CH4,及 O3長期觀

測資料進行分析。 

廣義的空氣組成包括了氣態與非氣態的成分，氣膠 (aerosol) 亦稱為懸浮微

粒 (suspended particles)，是指懸浮在空氣中的微小粒子，科學研究顯示，氣膠粒

子不僅可直接散射或吸收可見光，因而影響大氣輻射的傳遞，更可經由和水氣的

交互作用影響雲霧的形成及雲霧滴的微物理性質，進而間接干擾地球系統的能量

平衡，本報告也對臺灣地區氣膠濃度的觀測數據進行彙整分析。整體而言，臺灣
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地區的 CO2及 O3濃度在過去 20 年間呈現顯著的增加趨勢，氣膠 (PM10) 濃度呈

現降低的趨勢，CH4濃度則無顯著的變化。 

5.7.1二氧化碳 (CO2) 

臺灣地區的二氧化碳長期觀測最早是由氣象局蘭嶼站開始進行，自 1997 年

開始有可靠的資料，環保署則在 2002 年開始分別在北 (松山)、中 (大里)、南 (善

化)、東 (宜蘭) 及陽明山、恆春兩處國家公園設置 CO2 長期監測儀器。圖 5.23

彙整七個測站的二氧化碳時間序列，觀測數據除了呈現季節性碳循環調節產生的

季節波動外，也顯示出近二十年間 CO2濃度顯著增加的現象。蘭嶼站 1997 年的

CO2 年平均濃度為 358.5ppm，2004 年增加至 375.4ppm，陽明山和恆春站 2004

年的 CO2年平均濃度則分別為 380.8ppm 及 370.1ppm，2013 年這三個背景站的

濃度分別為 394.8ppm、404.6ppm、399.8ppm，相較於 2004 年分別增加了 5.2%, 

6.3%及 8.0%。城市地區的 CO2濃度受到人為污染的影響而顯著高於背景區，松

山、大里、善化、宜蘭四站 2013 年的 CO2年平均值分別為 423.9ppm、425.8ppm、

429.5ppm、414.7ppm，並且均為各站監測記錄中的前三高值，上述觀測資料明顯

地反映出臺灣及周邊地區大氣中 CO2濃度增加的現象。 

5.7.2甲烷 (CH4) 

圖 5.24 為 1994~2013 年間環保署空氣品質監測站網得到的甲烷濃度時空分

布，空間分布是以環保署公告之臺灣空氣品質區 2為單元。在 2005 年以前的資料

變異度較大可能與監測儀器的品質有關，資料變異度在 2005 年之後隨著新監測

設備的建置而明顯減小。整體而言，臺灣地區的甲烷濃度具有顯著的季節波動，

但是並無顯著的長期變化趨勢，2005 年北部、竹苗、中部、雲嘉南、高屏等 5

個空品區的CH4平均濃度分別為1.91ppm、1.91ppm、1.93ppm、1.96ppm、1.82ppm，

2013 年的平均濃度則分別為 1.92ppm、1.82ppm、1.82ppm、1.89ppm、1.93ppm。

東部的宜蘭和花東空品區 2005 年的 CH4平均濃度分別為 2.01ppm 和 1.80ppm，

與西部地區相當 (東部的 CH4監測在 2006 年終止)。 

                                                      
2 環保署為進行空氣品質趨勢探討，並解析污染傳輸情形及研訂合理控制對策，乃依各地污染特性、地形

及氣象條件等，將臺灣劃分成北部、竹苗、中部、雲嘉南、高屏、宜蘭、花東等 7 個空氣品質區及外島

地區。 
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圖 5.23 臺灣地區六個空氣品質監測站及蘭嶼氣象站之地表二氧化碳 (CO2) 濃

度月平均值時間序列。空氣品質監測站資料期間採用 2003~2013 年 (善

化站起始於 2004 年 10 月)，蘭嶼氣象站資料期間為 1997~2012 年。誤

差線代表以日平均值為基礎的月平均值標準偏差範圍。紅色實線為 3個

月移動平均，黑色實線為 12 個月移動平均，分別呈現觀測值的季節波

動及變化趨勢。 
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圖 5.24  1994~2013年臺灣地區各空氣品質區地面甲烷 (CH4) 濃度月平均值時

間序列 (宜蘭及花東空品區之 CH4監測於 2006 年終止)。誤差線代表以

日平均值為基礎的月平均值標準偏差範圍。紅色實線為 3 個月移動平均，

黑色實線為 12 個月移動平均，分別呈現觀測值的季節波動及變化趨

勢。 
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5.7.3臭氧 (O3) 

臺灣的臭氧監測工作分別由環保署和氣象局負責，地面的臭氧是受國家空氣

品質標準管制的空氣污染物之一，因此環保署設於全國的空氣品質監測站中皆設

有臭氧濃度監測儀；另一方面，大氣柱中的總臭氧量對於大氣輻射有重要的影響，

氣象局自 1992 年起在臺北和臺東 (成功) 測站有完整的總臭氧量監測記錄 3。圖

5.25為 1994年至 2013年間環保署空氣品質監測站網得到的臭氧濃度時空分布，

由於地面層臭氧是由空氣污染物，如氮氧化物 (NOx) 及 揮發性有機化合物 

(VOCs) 等，經光化學反應所生成，因此具有高度的空間變異。在長期趨勢上，

1994 年至 2003 年間各地的臭氧濃度普遍呈現遞增的趨勢，1994 年各空品區的臭

氧平均濃度在 18.0ppb 至 23.6ppb 之間，2003 年的臭氧平均濃度範圍增高為

22.4ppb 至 30.1ppb。該項變化趨勢在 2004 年至 2013 年間呈現減緩的現象，2013

年各空品區的臭氧平均濃度在 26.2ppb 至 30.7ppb 之間。Chou et al. (2006) 分析

台北盆地臭氧濃度的變化趨勢，其結論指出：臺北盆地的 O3 濃度在 1994 年至

2003 年間以每年 0.96 ppb 的線性趨勢穩定增加，主要的原因是 NOx 濃度降低導

致 O3-NO 的化學反應減緩所致；Chen et al. (2014) 進一步分析臺灣地區 1994 年

至 2012 年的 O3變化，結論指出臺灣地區的 O3濃度在 1994 年至 2007 年間以每

年 0.66ppb 的線性趨勢穩定增加，但是 O3濃度在 2007 年後即維持在大約 30ppb

未再上升，顯示 O3的光化學生成速率已減緩，並與 O3-NO 反應減緩的效應達到

約略平衡的程度。 

圖 5.26分析 1992年至 2013年臺北及成功測站大氣柱總臭氧 (O3) 量的監測

結果，1993 年兩站的總臭氧量年平均值分別為 259.2DU 和 255.8DU，2012 年的

總臭氧量年平均值則分別為 266.9DU 和 266.1DU。分別較 20 年前增加了 3%及

4%。除了前述臺灣地區的地面層 O3濃度監測結果之外，Chan et al. (2003) 發現

1984年至 1999年間，香港地區的背景臭氧濃度存在 1.5% yr-1的增加率；Lee et al. 

(1998) 的調查則指出在 1989 年至 1997 年間，琉球上空之低對流層 (0~2km) O3

                                                      
3 臭氧 (Ozone, O3) 為大氣中重要的微量氣體之一，其分布範圍涵蓋對流層及平流層。在一般生活環境中，

臭氧因對生物及材料具有傷害性，被列為主要空氣污染物之一，我國空氣品質監測站均設置儀器進行臭

氧空氣體積濃度監測，量測單位為空氣體積的十億分之一(ppb)。另一方面，由於臭氧是影響大氣輻射傳

遞的重要氣體分子，大氣層中的總臭氧量是分析地球系統輻射能量收支的重要參數，我國是由氣象局負

責總臭氧量之長期監測，量測結果一般以 Dobson Unit（DU）來表示，1DU 相當於在標準大氣壓下，單

位面積上大氣柱所含的臭氧總厚度為 0.01mm。 
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濃度以每年 2.5%的速率穩定增加，以上觀測研究數據一致顯示東亞地區的空氣

污染導致此區域 O3濃度增加的現象。 

 

圖 5.25 1994~2013 年臺灣地區各空氣品質區地面臭氧 (O3) 濃度月平均值時間

序列。誤差線代表以日平均值為基礎的月平均值標準偏差範圍。紅色實

線為 3 個月移動平均，黑色實線為 12 個月移動平均，分別呈現觀測值

的季節波動及變化趨勢。 
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圖 5.26 1994~2013 年 (a) 臺北測站及 (b) 成功測站大氣柱總臭氧 (O3) 量月

平均值時間序列。誤差線代表以日平均值為基礎的月平均值標準偏差範

圍。紅色實線為 3 個月移動平均，黑色實線為 12 個月移動平均，分別

呈現觀測值的季節波動及變化趨勢。 

5.7.4氣膠 

氣膠的自然來源十分廣泛，同時也是主要的工業和都市污染物之一。在我國國

家空氣品質標準中主要是以PM10 (空氣動力直徑小於 10微米的懸浮微粒) 為管

制項目，並於 2012 年增加對 PM2.5 (空氣動力直徑小於 2.5 微米的懸浮微粒) 的

管制。環保署設於全國的空氣品質監測站中皆設有 PM10濃度監測儀。圖 5.27

分析 1994 年至 2013 年臺灣地區各空氣品質區大氣氣膠 (PM10) 濃度的變化趨

勢。在空間分布上，臺灣的氣膠濃度以南部較高而東部最低，在年際變化上則

存在一個逐漸降低的現象，1994 年各空品區 PM10濃度的平均值在 45.1μgm-3

至 89.8μgm-3之間，2003 年的濃度範圍降低至 31.2μgm-3至 68.8μgm-3，2013 年

的濃度範圍則在 29.4μgm-3至 70.9μgm-3之間。 

氣膠是由多種物質構成的混合物，氣膠來源的差異性使得各地的氣膠質量濃

度相似組成卻可能不同。圖 5.28 為 2003 年至 2009 年間台澎地區氣膠組成調查

研究得到的 PM10平均組成分布，氣膠組成中以海鹽、硫酸鹽、硝酸鹽和有機物

為最主要的成分，元素碳的濃度雖然較低，卻是影響輻射收支的關鍵污染物。整

體而言，西部城市測站的元素碳濃度顯著高於富貴角、澎湖和花蓮，顯示出清楚



第五章 臺灣氣候觀測分析 

 

．432．  
 

的都市污染性質；硫酸鹽、硝酸鹽及有機氣膠則呈現南部較北部高的空間分布特

質，此項分布是大氣光化學反應及氣膠的濕沉降等機制綜合作用的結果。 

 

圖 5.27 1994~2013 年臺灣地區各空氣品質區大氣氣膠 (PM10) 濃度月平均值時

間序列。誤差線代表以日平均值為基礎的月平均值標準偏差範圍。紅色

實線為 3 個月移動平均，黑色實線為 12 個月移動平均，分別呈現觀測

值的季節波動及變化趨勢。 
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圖 5.28 2003~2009 年台澎地區七個監測站測得之大氣氣膠 (PM10) 組成濃度。

監測期原則上為每月最後一週，但是受降雨及測站儀器條件影響，每站

的採樣數據量不同。 

5.8 結語 

本章整理了有至少 20 年良好觀測紀錄的臺灣氣候觀測資料，另加國際通用

的觀測與格點資料，分析近一百餘年來的臺灣氣象、海象與大氣理化特性的變化。

加入更多的臺灣測站資料和更新的 2011 年後觀測資料後重新檢視《臺灣氣候變

遷科學報告 2011》第四章《臺灣地區氣候變遷》。除此之外，本章增加了許多前

一份報告沒有提到的內容，包括運用臺灣降雨指數描述臺灣地區氣候降雨變化以

及增加一些與水氣和日照直接有關的變量的分析，臺灣氣候季節變化分析，和大

氣理化觀測資料分析。 

整體而言，暖化與 CO2濃度持續上升的現象在 2011 年之後並未減緩，但極

端降雨事件的頻繁程度仍以 2004 年至 2009 年最為突出，2011 年之後沒有出現

更極端的案例。然而溫度日較差幅度持續縮小，暖夜日數持續增多，以及氣候冬

季日數減少夏季日數增加，冬夏之間的春季日數大幅縮減等等臺灣氣候的變化與

影響值得各界重視。 
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常見問題 

問題 5.1 臺灣氣候暖化程度為何大於全球平均? 

臺灣氣溫在 1900 年至 1920 年代初呈現緩慢上升，自 1920 年代中至 1940 年

代上升較快，1940 年代至 1970 年代上升趨緩，但 1980 年代之後上升幅度加大。

全球各地的氣溫上升速度雖有所不同 (詳見本報告第一章)，但臺灣氣溫的變化

步調和全球平均氣溫的步調大致相同；不過從變化幅度來看，臺灣在 1900 年至

2012 年間的上升幅度約 1.25°C，比全球平均值 0.89°C (以 1901~2012 年統計) 高

了 0.36°C。為何臺灣氣溫的上升幅度大於全球平均呢？ 

首先，從 1901~2012 年全球溫度變化趨勢空間分布圖 (圖 F5.1.1) 可以看到

臺灣處於氣候暖化幅度較大的區域，也就是圖中顏色比較深的位置，而且臺灣鄰

近海面的暖化幅度都比較大。臺灣北方的東海與黃海以及中國東北、韓國、日本

等等陸面的暖化幅度都很大，歐亞大陸緯度較高如中亞和西伯利亞區域的暖化程

度明顯更甚於沿海區域。其次，將全年平均氣溫分冬春 (1~3 月) 和夏秋 (7~9

月) 月份統計 (圖 F5.1.2)，看到冬春季節的暖化幅度遠大於夏秋季節，臺灣及附

近海面暖化幅度的季節變化和歐亞大陸非常類似，都是 7~9 月的幅度小於其他月

份，表示臺灣暖化的幅度相對於全球平均幅度偏大是東亞大範圍區域氣候的共同

特徵，並非臺灣的特有現象。 

全年平均溫度的暖化程度受冬半年溫度變化主導，全球暖化使中高緯度陸地

上冰雪覆蓋面積縮小，亞洲冬季季風減弱，使得受冬季季風影響較深的東亞沿海

區域的氣溫上升幅度都比全球平均偏高。圖 F5.1.1 顯示在臺灣附近從 1901 年到

2012 年氣溫約上升了 1.25°C，和臺灣測站觀測的紀錄非常一致，表示臺灣與大

區域暖化現象相當確實。 
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圖 F5.1.1  由三種不同觀測資料計算所得 1901~2012 年全球地表溫度長期變化線

性趨勢的空間分布 (單位：oC)，白色網格代表資料不足或缺值，黑色

十字符號標示溫度改變趨勢具有統計顯著性 (90%信心區間) 的網格。

(摘自 IPCC AR5, 2013, Figure 2.21)  
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圖 F5.1.2  根據美國海洋與大氣總署提供的溫度觀測資料 (Merged Land–Ocean 

Surface Temperature Analysis, MLOST) 計算所得 1901~2012年全球地表

溫度在(a)1~3月、(b)7~9月的長期變化線性趨勢的空間分布 (單位：°C)，

白色網格代表資料不足或缺值，黑色十字符號標示溫度改變趨勢具有統

計顯著性 (90%信心區間) 的網格。(TCCIP 計畫提供) 
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問題 5.2 全球與東亞的氣候變化對臺灣氣候的最顯著影響的是什麼？ 

臺灣氣候的主要變化特徵可分氣溫和雨量兩方面來看。在氣溫方面: 全年和

分季平均溫度都有暖化現象，暖夜日數增多，冷夜日數減少，寒潮發生次數的長

期變化也呈現減少趨勢。在雨量方面：全年總雨量有週期超過十年的年代際時間

尺度長週期變化，1920 年至 1960 年間臺灣的雨量較多，1960 年至 1990 年雨量

較少，1990 年代中期後 (特別是 2000 年後) 明顯增加。臺灣受到侵臺颱風影響

的日數從 1970 年至 2010 年間有增多趨勢，極端強降雨事件和雨量也有增多趨

勢。 

臺灣在溫度變化和全球以及東亞的變化特徵相當一致。東亞處於全球暖化象

比較明顯的位置，日本、韓國、華北等中高緯度地區一百年來地面年均溫約增加

1°C~3°C，冬季地表增溫現象較夏季明顯，有東亞冬季季風指標意義的西伯利亞

冷高壓自 1960 年代之後快速減弱。受到東亞冬季季風減弱的影響，臺灣附近東

北季風也明顯減弱，寒潮發生次數減少，冬季暖化幅度較夏季明顯，夏季提早而

冬季延遲開始，冬季最冷的日期也延後出現，冬夏季節轉換變快。 

臺灣雨量的年代際變化步調與華南相似，而更廣大的東亞區域在 1960~2000

年期間的年雨量變化有「南澇北旱」的特徵，也就是華南、長江流域 (30°N)、

日本與朝鮮半島等地區在 1990 年代中期後雨量增加，但中國東南部、北部與東

北則雨量減少。華南近期偏濕主要是夏季大尺度氣候條件有利於低層水氣在華南

與南海和西北太平洋輻合所致 (Chen and Chen, 2011；Hsu and Chen, 2011)，也增

加了颱風在臺灣附近活動的機會。華南、臺灣以及日本南部 (本州、四國) 冬季

降水自 1980 年代之後出現明顯增多趨勢，與冬季季風減弱，南海地區海溫增暖

導致水氣量增多有關 (Hung and Kao, 2010)。 

影響東亞溫度和雨量變化的主要氣候模態首推聖嬰與南方振盪 (ENSO)，

ENSO 成熟期的冬季臺灣偏濕偏暖，成熟期之後的夏季東亞緯度較低區域包括臺

灣在內往往也是氣溫偏高。此外，北大西洋振盪 (NAO，North Atlantic Oscillation)

雖然主要影響區域在緯度較高的歐亞大陸，但由於 NAO 指數偏高時西伯利亞冬

季溫度偏暖，冷高壓偏弱，不利寒潮入侵臺灣，因此也是影響臺灣冬季溫度的重

要因素 (Hong et al., 2008)。 
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第六章  臺灣未來氣候變遷推估 

1陳正達、2鄭兆尊、3林傳堯、1林修立、2朱容練、2童裕翔、 

3莊穎叡、2錢伊筠 2陳淡容、3林宜穎 

1臺灣師範大學地球科學系暨海洋環境研究所、 

2國家災害防救科技中心、3中央研究院環境變遷研究中心 

摘要 

臺灣未來氣候變遷的推估主要是依據參與第 5 期耦合模式比對計畫 

(Coupled Model Intercomparison Project Phase 5, CMIP5) 所規劃氣候變遷研究相

關數值實驗的全球氣候模式所做的推估模擬結果，透過統計與動力降尺度方法呈

現在各種排放情境下，在 21 世紀臺灣氣溫與雨量變遷的可能趨勢與發生機率。

相對於前一版臺灣氣候變遷報告，本次報告增加了極端氣溫與雨量變遷趨勢以及

影響臺灣颱風的推估。整體而言，暖化幅度在不同情境設定下的差異很大，21 世

紀末臺灣氣溫在 RCP8.5 情境下預估將增溫超過 3°C、甚至是 4°C，但在 RCP2.6

情境下則低於 2°C。北部的增溫幅度多於南部，高溫日數的增加則是南多於北；

熱浪天數則由每年 20 天，增加為 RCP4.5 情境下的 80~120 天、RCP8.5 情境下的

110~180 天。年雨量的變遷雖不顯著，但是卻呈現濕季降雨增加、乾季降雨減少，

降雨分配趨向兩極化的趨勢，這也導致澇與旱的災難性天氣型態在未來發生的機

率將增加，且暖化愈嚴重，此一趨勢愈明顯。影響臺灣颱風發生的頻率減少、強

颱風比例增加，降雨強度亦增加，這些趨勢特徵也與 IPCC 所描述的西北太平洋

颱風變遷趨勢相同。在不考慮颱風路徑的改變的前提下，臺灣地區的颱風降雨強

度預估將會增加 20%~40%。 

6.1 前言 

聯合國政府間氣候變遷專門委員會  (Intergovernmental Panel on Climate 

Change, IPCC) 於 2014 年初發佈的完整版第五次氣候變遷評估報告  (5th 
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Assessment Report, AR5)，其中的第一工作小組報告「氣候變遷 2013：物理科學

基礎」，包含了從 2007 年第四次氣候變遷評估報告 (AR4) 後，新近發表的氣候

變遷研究論文的綜整，並參考撰寫報告過程所獲得的審查意見所得，可以說是現

階段學術界對氣候變遷議題的最新科學認知。其中對於未來全球與區域氣候狀態

的推估，主要是運用與分析第 5 期耦合模式比對計畫氣候模式 (Coupled Model 

Intercomparison Project Phase 5, CMIP5)，在不同未來排放情境的模擬實驗結果所

得。 

雖然整體東亞區域氣候未來變遷推估與估計範圍可以直接參考 IPCC AR5中

的區域氣候變遷推估章節與附錄圖集，甚至進一步檢視臺灣臨近區域的改變特性，

但是由於參與 CMIP5 的氣候模式，空間解析度 (模式水平網格大小) 平均而言

還是在 200 公里左右，儘管許多氣候模式已經向建構更完整的地球系統模式方向

發展，比過去的模式增加了更詳細、複雜的物理過程，不過在空間分佈上，還是

無法提供比其模式網格更小的區域氣候變遷推估訊息。空間解析度不足，模式的

地形與海陸分佈的精確度過低，無法準確估算兩者對氣候的影響，因而可能造成

模擬氣候的系統性偏差。但是氣候變遷的影響評估與調適策略又往往需要區域局

部的氣候變遷訊息，才能夠具體落實。因此，在現階段全球氣候模式仍無法提供

足夠詳細的區域氣候變遷推估資訊時，必須透過科學的方法將上述 CMIP5 的粗

解析度模擬結果區域化到更高的空間解析度，這種過程通常稱為降尺度 

(downscaling)。 

在此章中，主要處理的是氣候變遷推估如何降尺度到臺灣與鄰近區域的問題，

考慮不同的排放情境的影響，對於不同氣候模式造成的差異，則是以不排除任何

氣候變遷模擬結果為原則，並以機率方式呈現各種變遷趨勢的可能性。這些機率

的估算是以不同氣候模式的推估結果為基準，其中包含源自氣候系統自然的內部

變動以及氣候模式的結構與參數差異所造成的不同氣候變遷推估值。 

除了本節的簡單背景介紹，第 6.2 節說明氣候變遷推估資訊降尺度方法，如

降尺度的必要性，降尺度方法的特性與可能的誤差範圍。上述機率分佈與推估信

心區間的呈現方式有詳細說明。第 6.3節討論降尺度後的臺灣未來氣溫變遷推估，

內容包括全年與四季平均變化，近未來、世紀中以及世紀末的差別，不同模式推

估的差異，以及模式系集所組成的機率分佈特徵。除了平均氣候，也討論極端氣

溫指標的未來變遷。其次，相對於全球平均氣溫的未來變遷，在臺灣區域的變遷

幅度與特徵有何不同，造成這些差異的原因，也在該節討論。最後則是比較CMIP5
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與 IPCC AR4 所使用的第 3 期耦合模式比對計畫 (CMIP3) 氣候模式的差異，強

調兩者的未來情境無法直接對應，必須先加以常態化再做比較，或是比較距平分

佈的特性而非比較變化量大小的差異，如暖化程度是否加劇等評估。第 6.4 節與

6.3 節架構相似，討論變數為降雨。 

第 6.5 節是針對區域特定天氣與氣候現象的未來推估，所用的降尺度方法是

以高解析度 (如 5 公里) 的區域模式進行臺灣區域氣候的模擬 (亦稱為動力降尺

度)。這些特定天氣包含颱風、梅雨豪雨與熱浪在未來變化的推估，由於動力降尺

度需要相當多的電腦計算資源，以所有 (或多個) CMIP5 模擬結果驅動區域模式

仍不可行，因此本報告選擇在特定排放情境下，以特定模式驅動區域模式。此種

方式無法如統計降尺度考慮所有可能的變遷情境與不同模式的模擬差異，因此無

法呈現變遷的機率分布，其結果在應用上有所侷限，主要為提供一種可能的趨勢，

無法判斷不同可能性的發生機率，因此適合用於實驗性質的衝擊評估與調式策略

思考。第 6.6 節則是氣候變遷推估資料的使用說明，包含對資料特性的理解以及

區域化過程、統計方法對資料的潛在影響。 

6.2 氣候推估資料的降尺度 

6.2.1 氣候推估資料區域化的必要性與侷限 

氣候變遷影響評估與調適研究需要局地細部的臺灣未來氣候變遷訊息。能源、

水資源、公共衛生、農業、旱澇、防災、經濟等影響評估研究，通常都是運用區

域細部的相關部門觀測記錄，以及氣候資料與其相關性的分析為基準，也因此區

域高解析度的氣候變遷推估資料才能滿足應用端的需求。 

受限於目前各國主要氣候中心的全球氣候模式尚無法以高空間解析度 (如

數十至數公里) 完成耦合模式比對計畫的各種長期氣候變遷模擬，其推估的未來

氣候變遷的資料空間解析度無法滿足需要局地氣候變遷資訊的影響與調適研究；

同時，區域氣候的模擬誤差與變異量，一般而言，隨著區域空間尺度變小而加大，

因此將未來氣候變遷推估運用在區域環境與社會的影響調適研究時，必須將全球

氣候模式模擬的結果，透過統計或動力降尺度方法獲得區域空間細節 (文字框

6.1)，同時也可以修正模擬氣候特徵的誤差，以加強資料在運用上的可行性。 
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不同應用領域在進行氣候變遷影響與調適評估研究時，對於氣候資料項目與

時空解析度的需求不一，但由於氣候變遷推估模擬資料與觀測資料解析度的限制，

後續所說明的統計降尺度推估結果只會包含特定空間解析度的結果。雖然理論上，

統計關係的轉換與方法建立可以在不同資料時空解析度上進行嘗試，但是處理分

析工作的最主要關鍵，在於高時空解析度的觀測氣候資料與變數存在與否，所以

報告並不特別針對這些個別需求，而是以 5 公里的網格資料解析度做一般性的舉

例呈現。其次，報告中的未來氣候變遷推估結果是以區域網格化資料為主，並不

會以測站資料為基準進行統計方法的建立，通常針對測站資料的區域化統計模型

有其個別處理方式，雖然也可以直接採用測站所在的網格資料，不過，必須注意

如測站的點觀測資料，是否與代表區域平均的網格資料有明顯特性上的差異，而

會影響資料在影響評估方面的應用。一般而言，溫度資料的空間變異度較小，對 

 

文字框 6.1: 資料區域化或降尺度 

目前大多數全球氣候模式的空間水平解析度多在 200 公里以上，所模擬出來的

氣候推估並不足以描述區域氣候的特徵，需要更進一步地將氣候推估資料區域化，

以提升推估資料的解析度、顯示更小空間尺度的特徵，故區域化亦常被稱作降尺

度。在氣候推估的研究中常見的區域化方法為統計降尺度及動力降尺度。 

 統計降尺度 

利用氣候模式推估資料及觀測資料的統計特性來修正模式的推估資料。觀測資

料的時、空間解析度決定來統計降尺度資料的解析度極限。解析度受限於可得的觀

測資料，除了資料解析度受限於觀測資料的時空密度之外，較難提供溫度、降雨之

外的變數也是其缺點之一。由於源頭是低解析度的資料，即使經過區域化後，對於

呈現極端事件的能力仍是有限。此方法的計算快速，可得到所有全球模式推估的降

尺度資料，以進一步評估變遷現象發生的可能性及不確定性是其一大優點。 

 動力降尺度 

動力降尺度是以低解析度(如 100-200公里)全球氣候模式推估的結果來驅動高解

析度(如數公里)的全球或區域氣候模式以進行氣候模擬，得到高解析度的氣候推估

資料。由於進行長期高解析度的模擬需要用到龐大的電腦計算資源，使用計算資源

需求較小的區域來進行動力降尺度是常見的做法。因為各國有興趣進行降尺度的

區域不同，要像全球模式一般整合多國的高解析度區域模式模擬難度高，不易得到

多模式及多情境的降尺度資料來判斷推估結果的可能性或不確定性是動力降尺度

最大的缺點。優點除了可以提供高時空解析度溫度、降雨，模式模擬的變數包括描

述大氣狀況的各種資訊，如風、雲量、輻射、濕度等。由於氣候模式是依據物理機

制建構，各項變數之間的關聯性可透過物理過程來合理解釋。解析度提高除了可提

供更多細節之外，也增強了模式對劇烈天氣現象模擬的能力。 
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於長期氣候平均值而言，測站與網格資料的差異比較小，但是對於空間變異度更

顯著的降雨，使用上必須更加注意這些差異是否可能會影響後續的應用，特別是

與降雨相關的極端天氣與氣候指標。 

氣候變遷推估統計降尺度所建立的統計模型，多數是以現今氣候特性所歸納

分析出的關係為基準，並假設這些關係在未來氣候變遷下還持續維持。此一假設

是否成立無法確認，但是目前可行且廣為採用的方式，這是後續應用時必須要留

意的問題。如果區域所在地點的氣候區帶與季節主要天氣系統形態無明顯改變，

即使平均溫度或降雨有一些變化，未必會大幅改變氣候資料在不同空間解析度間

的關係，因此氣候模式的模擬與觀測資料的系統性誤差與統計特性在未來氣候變

遷下，也可能會維持類似的關係，特別是這些統計關係能具體呈現有脈絡可循的

物理過程對氣候變數的影響。 

統計降尺度所依據的原始資料來自相對低解析度的氣候模式。這些模式無法

精確模擬海陸分佈狀態、地形、海岸線、細部土壤與植被所可能產生的影響。儘

管 CMIP5 全球氣候模式的解析度已經比過去提升，多數氣候模式的網格大小平

均還是在 200 公里左右。在有限的計算與資料儲存資源限制下，全球氣候模式所

關注的模擬重點是全球或大尺度的氣候特性，且已經有相當不錯的掌握能力

(Reichler and Kim, 2008)。但是這些模式仍無法掌握高解析度模式才能模擬的現

象。以臺灣為例，臺灣北部冬季降雨形態主要是由於東亞冬季季風受到臺灣地形

作用所引發，北部、東北部地區持續有地形抬升作用而產生降雨，相對的中南部

位於背風面，下雨機率小，臺灣中南部因此有明顯的乾濕季節變化。當氣候模式

由於解析度不足，無法模擬地形作用，氣候模式便無法模擬出與觀測降雨類似的

結果。吾人必須體認，對於氣候模式無法模擬的區域尺度現象(如前述的地形效

應)，即使以統計降尺度方法將氣候變遷推估模擬區域化，也不能期待可以模擬

出這類局部區域氣候特徵的可能變遷。一般的統計降尺度方法著重的是氣候模式

系統性誤差修正與資料在水平空間上的細緻化，但是無法改變模式受限於本身解

析度不足而無法模擬相關現象的限制，除非能在統計模型中將這類已知影響區域

氣候特徵的物理過程包含在其中。 

6.2.2 降尺度的方法 

如前述降尺度方法可以分為運用高解析度模式模擬的動力降尺度與運用統



第六章 臺灣未來氣候變遷推估 

 

．448．  
 

計模型處理的統計降尺度，報告中動力降尺度的運用只限於第 6.5 節針對區域特

定天氣與氣候現象的未來推估部分，其他小節的未來氣候變遷推估都是以統計降

尺度為主。報告所運用的統計降尺度方法與前一版科學報告所用的降尺度方法類

似。主要是依據 Wood et al. (2002, 2004) 與 Maurer (2007) 所發展的誤差校正空

間分解法 (Bias Correction and Spatial Disaggregation, BCSD)，是屬於比較簡單的

統計降尺度方法，不過還是比 Giorgi and Mearns (1991) 所提及的簡單變化量法

(delta method) 要更細緻一些，可以處理部份變異量與空間內插。之所以未運用

其他各種更複雜的統計降尺度方法 (Wilby et al., 1998, 2004)，是因為東亞冬夏季

風環流與局部地區的主要降雨系統的關係未必容易找到合適、準確的線性回歸統

計關係，勉強套用的結果往往並不理想，而且也未必能有效移除模式的系統性誤

差，使後續的氣候變遷影響、調適的實際應用受到更多的限制。 

誤差校正空間分解法，在誤差校正方面，是先將高解析度觀測月平均資料與

氣候模式資料皆內插轉換至較低的空間網格解析度，再運用每個網格點的長期觀

測時間累積機率分佈 (Cumulative Distribution Function, CDF) 修正模式的時間累

積機率分佈，且經過交互驗證 (cross-validation) 。此方法的特性是將模式的機率

密度函數分布修正為與觀測的機率密度函數分布的統計性質相似，但是不保證某

個特定年份會與實際觀測值有所對應，只有在累計平均年數較多時，才能預期比

較好的修正作用。在運用這些資料進行影響、調適評估時必須避免使用單一或少

數年份資料，同時也須了解其誤差範圍。此外是當這種方法在資料有顯著的長期

趨勢時，必須先計算模式資料的長期趨勢特性，在模式誤差修正前先將其扣除，

修正後再將此長期趨勢特性加回，以保持累積機率分佈修正的有效性。亦即，資

料機率密度分佈的修正是以年際變化範圍為主，排除了明顯長期趨勢的效應，。 

統計降尺度需要高解析度的觀測資料作為統計分析的基準與校驗。由於氣候

模式模擬資料是網格資料，也因此我們使用網格化觀測資料做為分析比較的基準，

並不處理測站點與網格區域平均值轉換，或者將資料降尺度到測站點。報告所使

用的統計分析方法較需要長時間的觀測作為機率分布的基準，因此只選擇資料長

度在 40 年以上的觀測分析。 

由於全球氣候模式的解析度 (200 公里左右的網格大小) 與透過臺灣氣候變

遷推估資訊平台計畫 (Taiwan Climate Change Projection and Information Platform, 

TCCIP) 所產製的臺灣區域長期氣候網格資料的解析度 (5 公里) 差異較大，本研

究用兩階段的方式逐步進行降尺度，先將模式資料區域化至 0.25度 (約 25公里)，
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之後再進一步降尺度到 5 公里，以避免誤差修正與空間內差時可能產生的過度平

滑效應，同時也可以提供整個東亞區域 0.25 度解析度的氣候降尺度資料。 

在 0.25 度  網格觀測資料方面，報告中的未來氣候推估降尺度是使用日本

的 APHRODITE (Asia Precipitation Highly-Resolved Observational Data Integration 

Towards Evaluation of the Water Resources) 計畫所分析的日平均降雨與溫度資料

為基準資料，算出月平均值。觀測資料範圍為亞洲季風區  (60˚E~150˚E, 

15˚S~55˚N)，資料時間為 1961~2007 年，日降雨版本為 V1101R2 (Yagatai et al. 

2012)，日平均溫度版本為 V1204R1 (Yasutomi et al., 2011)。上述的觀測資料都是

以陸上氣象測站的長期觀測產生的網格資料，因此只有陸地資料，海洋上除島嶼

外並無資料。日本 APHRODITE計畫的氣溫資料只有日均溫。最高溫與最低溫的

月平均觀測資料取自自英國東安格利亞大學 (University of East Anglia) 的氣候

研究單位 (Climate Research Unit, CRU; Mitchell and Jones 2005) 的 CRU TS3.21

版資料。該資料空間解析度為 0.5°，範圍涵蓋全球陸地，時間長度為 1901 年至

2012 年。為了方便比較，比照 APHRODITE選取的亞洲季風區範圍與時段。 

在 5 公里網格觀測資料的部分，則是運用整合臺灣各地面測站資料 (含自動

雨量站) 分析所得的高解析度網格化降雨與溫度估計分佈資料庫 (翁與楊，2012)。

此資料庫的產製，蒐集了散置於不同單位、時空分佈上不均勻的測站月降雨量暨

月溫度資料，並利用測站的地理資訊，對缺失資料進行補遺，先產生時間上完整

的測站資料後，再利用空間內插方法獲得長期的高解析度網格資料，以做為統計

降尺度方法的觀測資料依據。 

6.2.3 推估區域化的信心區間範圍與表現方式 

未來氣候變遷推估無可避免會面臨科學上的不確定性，因為沒有人可以準確

預測未來世界的發展以及伴隨的溫室氣體排放，同時也還無法完全無誤地建構與

運用氣候模式，以掌握地球氣候系統受到外在驅力時的各種反饋作用與反應。其

次，氣候系統本身就有自然的變動，即使所討論的推估已經是長期的氣候平均，

還是無法完全排除氣候系統內部動力的可能影響。此外，還有降尺度方法本身所

可能帶來的誤差範圍的估計。 

在氣候變遷推估不確定性範圍評估方面，我們運用了 Hawkins and Sutton 

(2009, 2010) 的估算方法，其中氣候系統內部動力貢獻是以模擬結果在時間序列
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上的變異量估計，而並非定義為個別模式系集成員間的差異。臺灣地區未來氣候

推估不確定範圍與個別因子貢獻的評估以兩種方式呈現，一種是計算模式內部變

異量、模式間的差異與未來不同排放情境產生的不確定程度的分布比較；其次為

在氣候模式系集平均的推估變化時間序列時，繪出前述三種不確定性散佈區間，

呈現氣候變遷趨勢的可能範圍。 

圖 6.1 是個別不確定性來源對 21 世紀二十年滑動平均臺灣氣溫與降雨總變

異量的貢獻百分比。對臺灣未來溫度變化推估 (圖 6.1 左)，氣候系統內部自然變

異量佔總變異量比例隨著時間變小。依分析的定義方式，內部自然變異量不會隨

著時間改變，但是由於其他原因所造成的變異量隨著時間有所改變，因此所佔總

變異量的百分比也隨著時間越變越小。反觀不同未來情境間所造成的不確定性，

在近未來對臺灣地區溫度變化推估的貢獻仍小於自然變動所可能造成的差異，但

是到了 21 世紀的最後 20 年，未來溫度變遷推估的差異，反而主要是由於不同未

來情境所造成。不同氣候模式的區域氣候敏感度差異，雖然也是造成不確定性的

重要因素，但是在 21 世紀最初 20 年之後，這些模式間模擬差異的影響對於整體

不確定性的貢獻比例，有逐漸下降的趨勢，如 21 世紀初大於 70%，21 世紀末降

至約 40%。整體而言，21 世紀末暖化程度的差異，主要來自模式與排放情境差

異。有趣的是，時間越久，模式差異的貢獻百分比逐漸降低，這是因為四種排放

情境中，RCP2.6 在世紀末之前已達碳排放中和，造成的全球暖化可能小於 2C，

而 RCP8.5 的碳排放仍持續增加，全球暖化程度可高達約 4C。排放情境的顯著差

異造成臺灣暖化程度的可能區間隨時間放大，也意味著迅速減排可以有效縮小暖

化程度。 

對於臺灣地區未來降雨變化推估 (圖 6.1 右)，除了降雨本身的變動就比溫度

大之外，源自氣候系統內部自然變異佔總變異量比例也較高，在 21 世紀初時接

近 40%，不過百分比也隨著時間越小，到 21 世紀末降到 10%以下。未來情境差

異對未來降雨變化推估所造成不確定範圍與佔總變異量比例遠比溫度的部分小，

即使到了世紀末也只有不到 10%。由於小區域降雨的變化十分劇烈，就算有做 20

年的滑動平均，不同模式間推估的差異還是非常大，是造成未來降雨推估範圍不

確定性的主要貢獻，在 21 世紀初已經是佔整體差異的 60%，到了 21 世紀末，模

式差異所造成的不確定性更高達 80%以上。 

另外可直接繪出不確定性範圍的三種主要來源的時間變化，並標示 90%信賴

區間 (即三種不確定性來源的正負 1.65 倍標準差區間) 於系集平均推估值之上。
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如此，可以經由比較不確定範圍與未來推估變化的相對大小，具體呈現平均氣候

變遷的可能變化區間。圖 6.2 為 21 世紀臺灣二十年滑動平均的年平均溫度變化，

同時三種不確定性來源造成的 90%信賴區間。由於估計方法的緣故，氣候系統內

部自然變動的變異量 (橘色) 並不隨時間改變；而模式差異造成的不確定性範圍 

(藍色) 則逐漸增加；至於情境間的不確定性 (綠色) 雖然在 21 世紀初期非常小，

到了世紀末時反而是推估不確定範圍的最大來源。 

 

圖 6.1 21 世紀臺灣全年平均氣溫 (圖左) 與降雨 (圖右) 推估值的可能變動範

圍：情境差異 (綠色)、模式差異 (藍色)，以及自然變異 (橘色) 的相對

貢獻，以推估總變異量百分比呈現。圖中數值為 20 年滑動平均值。 
 

圖 6.3 與圖 6.2 相同，但為平均夏季降雨變化。即使考慮的是 20 年滑動平

均，氣候系統內部動力造成的變異量 (橘色) 所占的百分比遠大於上述的氣溫模

擬推估。模式間的不確定性 (藍色) 在 21 世紀初期還是比氣候內部動力所造成

的變異量 (橘色) 大。情境差異所造成的降雨變化不確定性 (綠色) 範圍還是相

當有限，即使到了 21 世紀末，不確定性雖然有微幅的增加，但是還是小於氣候

內部自然變動所造成的變異量。模式差異所造成的不確定性 (藍色) 有隨時間持

續加大的趨勢，是未來臺灣地區夏季降雨變化推估的最大不確定性來源。從 2005

年的氣候模式推估模擬開始計算，未來夏季降雨有緩步上昇的趨勢，到 21 世紀

末時，模式系集平均改變量約為增加 12%，略微大於氣候內部自然變動幅度，但

是由於模式差異，其降雨改變率範圍可能從減少 23%至增加 47%。亦即，降雨增

加的機率雖然較高，但也不能完全排除減少的可能性。 
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圖 6.2 臺灣全年平均氣溫的 20 年滑動平均值在 21 世紀期間的變化推估。(圖

中三種顏色各表示以 90%信賴區間估計的不確定性所佔的比重，橘色部

分源自模式內部動力、藍色為模式差異、綠色為情境間差異。) 

 

圖 6.3 臺灣夏季平均降雨的 20 年滑動平均值在 21 世紀期間的變化推估圖。

(圖中三種顏色各表示以 90%信賴區間估計的不確定性所佔的比重，橘

色部分源自模式內部動力、藍色為模式差異、綠色為情境間差異。) 

圖 6.4為臺灣平均冬季降雨變化範圍由不同不確定性造成的 90%信賴區間時

間序列圖，在不確定性分佈與來源方面，其主要結果與夏季相似，不過源自氣候

系統內部自然變動與模式推估差異所造成的冬季降雨變異量 (橘色) 改變率都
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比夏季大，唯需注意臺灣地區冬季平均降雨量比較小，絕對量的變化其實在冬季

反而比較小。情境差異的不確定性雖然到世紀末會有微幅增加，但對未來推估範

圍的影響，遠小於其他兩種變異量的貢獻。模式差異造成的不確定性 (藍色) 是

未來冬季降雨變化推估的最大不確定來源。但是與夏季降雨未來變化不同的是，

模式模擬平均的未來冬季降雨有微微下降的趨勢，在 21 世紀末，模式系集平均

改變量約為下降 8%，未超過氣候內部自然變動幅度，但是由於模式差異，其降

雨改變率範圍可能從減少 45%至增加 30%，也一樣不排除增加的可能性。 

 

圖 6.4 臺灣地區冬季平均降雨的 20 年滑動平均值在 21 世紀期間的變化推估

圖。(圖中三種顏色各表示以 90%信賴區間估計的不確定性所佔的比重，

橘色部分源自模式內部動力、藍色為模式差異、綠色為情境間差異。) 

在此提醒，不確定性的評估必須選取四情境共有之模式，數量只有 19 個，

與後續章節所討論之模式數量並不見得一致。雖然模式數量有異，在此提供的資

訊仍具重要參考價值。總的來說，在未來溫度推估的不確定性方面，在 21 世紀

末時，不同情境所造成的差異最大；但是在未來降雨變化推估方面，21 世紀末時

模式差異是最大的不確定性來源。 

除了界定未來氣候變遷推估不確定性的範圍與來源，另外必須說明的是後續

未來臺灣氣候變遷推估的表示方式，由於科學上的不確定性，將以機率的概念客

觀呈現推估的可能性範圍與分佈。未來排放展情境 (如代表濃度途徑 RCP4.5、

RCP8.5 等) 主要是取決於全球溫室氣體排放減量的程度，原則上還是以分別探

討的方式呈現，雖然也不免會比較不同未來情境的差異。這些差異可以作為政策
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決定者在設定減量目標時的參考。 

其次是以不同 CMIP5 模式的推估範圍為基準呈現統計分布，而且每個模式

都只取一個系集成員，亦即機會一致 (Allen and Stainforth, 2002)，避免某些模式

因為系集成員多而主宰了推估值的走向。此外，CMIP5 全球氣候模式只有部分模

式有碳循環、大氣化學或完整的氣溶膠作用等，諸如此類模式架構完整性的差異，

還有模式發展血統親疏程度 (Knutti et al., 2013) 也會對 CMIP5 模式推估範圍的

估算偏差。只是不見得所有的氣候中心都有足夠的計算資源，完成所有不同代表

路徑濃度的實驗，所以在比較不同未來情境的機率分佈結果時，必須注意氣候模

式系集成員數目不同時，也會對統計機率分佈範圍有影響。 

上述運用統計降尺度方法推估臺灣區域未來氣候變遷的流程如示意圖 6.5。 

 

圖 6.5 運用統計降尺度方法推估臺灣區域未來氣候變遷的流程示意圖。 

6.3 臺灣未來氣溫推估 

相對於過去報告以 CMIP3 氣候模式模擬資料為基準的未來氣候變遷機率分

布推估，本報告中對未來溫度、降雨變遷的推估，是以新的 CMIP5 氣候模式中
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針對過去二十世紀歷史模擬實驗以及未來發展情境進行分析討論，雖然 CMIP3

與 CMIP5 模式模擬未來氣候變遷所使用的未來發展情境的處理方式不同，所運

用的輻射強迫作用 (radiative forcing) 也無法有直接的對應，亦即不能與過去的

氣候變遷推估評估科學報告直接比較，不過後續還是可以針對未來氣候變遷推估

的特徵與機率分布進行分析比較，或依據驅力與反應大小差異加以常態化後再行

分析比較。 

在過去，CMIP3 情境之模擬是以未來世界發展方向是朝注重替代能源發展

或繼續化石燃料使用，以及是朝全球化持續擴張或區域化受青睞的假想下，進一

步估計其對應的人為溫室氣體排放量，當作未來氣候變遷推估的基準。而 AR5 所

使用的新情境設計，則是以輻射驅動力做為未來氣候變遷推估之基準，再用以估

計各溫室氣體隨時間的代表濃度途徑 (Representative Concentration Pathways, 

RCPs，Meinshausen et al., 2011)。 

RCP2.6 情境的溫室氣體排放量在所有情境中為最低，全球平均輻射強迫作

用在 20 世紀中達到高峰期為 3.1W m-2，但在 2100 年時輻射強迫作用回到 2.6W 

m-2。為達到此種情境模擬，則隨著時間之推移，需大幅降低全球的溫室氣體排放

量 (在 2050 年以前減半)。RCP4.5 情境也需要採取積極的減少排放溫室氣體之技

術和決策，預計全球每年的溫室氣體排放量在 2080 年以前必須降低至不到現今

一半的水準，而在 2100 年前總輻射強迫作用已經達到一個平衡不再大幅增加或

減少的穩定狀態 (4.5W m-2)。RCP6.0 跟 RCP4.5 情境相似，都是預期輻射強迫作

用最後趨近較為穩定的狀態，但 RCP6.0 總輻射強迫作用達到平衡時間在 2100 年

之後，而其溫室氣體排放量會持續上升至 2080 年，之後才會下降，亦即藉由科

技或政策過程削減溫室氣體排放量雖然也持續進行，但是並不積極。RCP8.5 情

境則是所有情境中持續增加總輻射強迫作用最多的，溫室氣體排放量並不會削減，

大氣中溫室氣體濃度隨著時間持續快速增加。 

CMIP5 模式不只是只有大氣海洋耦合模式，也包括有碳循環模組的地球氣

候系統模式，可以自行模擬二氧化碳在大氣中的濃度。CMIP5 以 21 世紀末的總

輻射驅動力回推的大氣溫室氣體濃度或排放量。大氣海洋耦合模式以溫室氣體濃

度為模擬基準，地球氣候系統模式則以氣體排放量為模擬基準。由於有模擬碳循

環的能力，地球氣候系統模式模擬的溫室氣體濃度與總輻射驅動力未必與 RCP

情境完全一致，而可能有小幅度的差異。亦即，即使以相同 RCP 情境加諸在個

別 CMIP5 模式，計算出的總輻射驅動力還是可能有一些微幅的不同。 



第六章 臺灣未來氣候變遷推估 

 

．456．  
 

由於所有 CMIP5 實驗包含多種實驗設計，各參與計劃的氣候中心所需提供

的模式資料量相當龐大，而且提供資料的齊全度不一，經過濾可取得的資料後，

本報告選取不同 RCP 情境，源自二十幾個氣候研究中心，共四十多組完整的模

式結果，作為主要研究分析對象。報告所選用的模式模擬結果包含 45 組歷史模

擬、26 組 RCP2.6 情境、38 組 RCP4.5 情境、21 組 RCP6.0 情境與 41 組 RCP8.5

情境模擬推估資料，在表 6.1 中列有個別模式的名稱、解析度和提供資料的氣候

中心名稱。  

本報告不推估不同情境個別發生的機率高低，而是分別針對某單一未來情境

加以推估。在同一未來情境下，臺灣未來氣候變遷推估的主要依據，是來自不同

全球氣候模式所模擬的氣候變遷，經過過統計降尺度後的結果。表現的方式為客

觀地將推估結果以機率密度函數呈現其可能發生的氣溫與降雨變化大小與機率

分布。必須注意的是，這種表示方式所含的不只是模式間的結構與參數差異，也

同時隱含個別模式模擬過程中的自然氣候變動的影響，以及統計降尺度方法在誤

差修正與空間細部化過程所衍生的推估信心區間的不確定範圍。分析過程無法完

全釐清不確定性來源，但是可以透過先前所描述的不確定性分析，估算個別不確

定性來源對推估結果的可能影響。在單一未來情境下，模式差異多是造成機率分

佈範圍的主要因素。 

6.3.1 年平均 

以 CMIP5 模式資料進行統計降尺度推估臺灣未來氣候變遷趨勢，分析比較

的基準是以 1986~2005 年平均特徵代表現今氣候狀態，未來氣候變遷推估則是以

2016~2035 年、2046~2065 年、與 2081~2100 年的平均特徵，分別代表未來由近

程至遠程的變化。一般氣候狀態的定義是以 30 年的統計特徵為基準，但是為了

方便與 IPCC 第五次評估報告內容直接比較，並考慮可以與 CMIP3 氣候模式資

料庫中的日平均資料，進一步進行極端天氣與氣候指標變化的比較分析，分析時

段選定為 20 年。溫度的變化值以攝氏溫度變化 (°C) 表示，雨量變化則是以百

分比變化 (%) 表示。 
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表 6.1 報告所使用的 CMIP5 氣候模式的名稱、模式發展中心、解析度、不同

數值實驗 (含歷史模擬與不同未來 RCP 情境) 與採用的變數 (降雨和

溫度) 等 ，其中標注○為有資料；標注Δ為有資料但時間長度不足。模

式模擬具有多系集成員者只取單一成員進行後續處理。 
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就臺灣年平均溫度變化而言，第一個時段 (2016~2035 年) 全年平均溫度改

變量的模式系集中位數 (median)，在四個不同未來情境升溫都在 0.3°C~0.9°C 之

間，發生的機率大於 50%，屬於 IPCC 定義的「多半可能」 (more likely than not，

中位數的定義與 IPCC 詞彙) 層級 (圖 6.6)，不同情境在這個時段增暖的幅度差

別 不 大 。 在 第 二 個 時 段 

(2046~2065 年)， 全年模式系集

平均溫度改變量，在 RCP8.5 情境

「多半可能」增加至 1.5°C~2.1°

C；RCP4.5 情境增暖的幅度相對

較小，約在 1.2°C~1.7°C；RCP2.6

情境增溫幅度又比 RCP 4.5 情境

略小，除了北部地區，多數地區的

增溫「多半可能」落在 0.7°C~1.1

°C 之間。圖中 RCP6.0 情境的暖

化在這個時段似乎比 RCP4.5 情

境下還要小一些，這是因為

RCP6.0 在 21 世紀中期的輻射強

迫作用小於於 RCP6.0。此外，提

供 RCP6.0 與 RCP2.6 情境模擬結

果的模式數量比較少，與RCP8.5、

RCP4.5 比較時，必須考慮模式數

目偏少可能造成的影響。在第三

個時段 (2081~2100 年)， 全年模

式系集平均溫度改變量，在

RCP8.5的情境下增溫「多半可能」

是在 3.0°C~3.6°C 之間，RCP4.5

情境則「多半可能」增加 1.3°C~1.8

°C，而 RCP6.0 情境下增溫「多半

可能」在 1.7°C~2.1°C 之間，在

RCP2.6情境臺灣地區年平均溫度

變化的中位數，除了北臺灣之外，

還是多半在 1°C 以下 (圖 6.6)。 

 

圖 6.6 四個情境下，三個未來時段 (2016~ 

2035 年、2046~2065 年、2081~ 2100

年)的臺灣地面平均氣溫的變遷，數

據為 IPCC 各時段的推估值減去

1986~2005 年平均值之後的系集中

位數，單位：°C。須注意不同情境在

計算中位數時，氣候模式的數量並

不相同。 
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圖 6.7 是全臺灣地區年平均溫度隨時間變動的時間序列圖，圖中陰影表示

CMIP 模式模擬推估值的分布區間，粗線則是模式系集平均的結果。儘管 RCP6.0

情境的暖化在世紀末比 RCP4.5 情境時更顯著，在 21 世紀中以前，兩者的差別不

大，甚至 RCP6.0 情境的暖化平均幅度還略小，如前所述，這是排放情境時間演

變不同造成的。 

另外，2011 年的觀測氣溫比在系集平均推估模擬小，但還是在不同個別模式

模擬的區間範圍內，而且此一差異也在過去數十年觀測資料的年際變化幅度以內，

亦即並未比自然變動大。造成此一差異的另一個原因為前面章節提到的年代際變

化造成的短暫遲滯效應，但未在 CMIP5 模式模擬出來。這是由於 CMIP5 模式的

未來推估的依據是排放情境，反應的主要是人為因素的影響。如第五章的討論，

在 21 世紀初期，溫室氣體造成的暖化程度仍與氣候的自然變動幅度相當，但到

了中後期，暖化程度則遠大於氣候的自然變動幅度。此一情況亦可在圖 6.7 觀察

到，在 21 世紀中後期，所有情境下的增溫幅度都遠大於過去數十年溫度自然變

動的區間 (如圖中綠色曲線)。 

 

圖 6.7 全臺灣平均的年平均地面氣溫的時間序列。圖中綠色粗線是 5 公里網格

化觀測資料平均的結果、黑色粗線為氣候模式歷史模擬實驗至 2005 年

的系集平均值、灰色區間則是個別氣候模式模擬值的區間。氣候模式在

RCP8.5, RCP6.0, RCP4.5 與 RCP2.6 情境下的推估系集平均分別以紅、

橘、藍、紫色粗線表示，對應的淺色區間是所有氣候模式的推估值的散

佈區間。圖右的盒鬚圖則是對應上述不同情境在 2081~2100 年時段平均

氣溫推估值散佈區間 (含 90, 75, 50, 25, 10 百分位)。 
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除了前述的模式推估分布的中位數外，在此並沒有將其他百分位的平均氣溫

變化的空間分佈等分析結果，請見附錄「未來臺灣區域氣候推估情境圖表集」。

在此，我們以 21 世紀末時段 (2081~2100 年) 平均，討論臺灣在不同未來情境下，

氣溫變化分別超過 1°C、2°C、3°C 與 4°C 的可能發生機率。這些機率是從 CMIP5

氣候模式系集分佈計算而得，不過要重申分析不同未來情境資料時，由於模式的

總數有所不同 (表 6.1)，可能略為影響發生機率的計算結果。另外，由於溫度上

升程度在各季節的差異不大，在此只討論全年平均。雖然臺灣在各種情境下增溫

的機率與趨勢明顯，但還是有區域上的些微差異。圖 6.8 是在不同情境下，臺灣

各地在 21 世紀末增溫超過 1°C、2°C、3°C 與 4°C 之模式數目所佔之百分比，紅

色表示機率大於 90% (即 10 個模式中有 9 個)，深藍色表示機率小於 10%。對照

文字框 1.1 模式對增溫程度不確定性描述，「非常可能」(very likely，也就是超過 

 

圖 6.8 四排放情境下，世紀末年均溫增加超過 1°C、2°C、3°C 與 4°C 機率分

布圖。 
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90%的機率) 於 RCP4.5 情境下，在臺灣北部與中部，或在 RCP6.0 情境下，全臺

增溫相對於現今氣候平均值 (1986~2005 年) 將超過 1oC，而在 RCP8.5 情境下，

世紀末全臺各地的平均氣溫上升甚至將超過 2oC。在 RCP2.6 情境下，世紀末全

臺各地平均增溫「非常不可能」 (very unlikely，也就是小於 10%的機率) 超過

2oC，甚至臺灣北部與中部增溫小於 1°C 的機率都還超過 50%。在 RCP8.5 的情

境下，大約有一半的模式推估臺灣各地區的增溫在世紀末將超過 3°C，其中有

10%~20%的模式推估溫度上升甚至會超過 4°C，特別是在臺灣北部與中部。 

6.3.2 季節循環 

相對於先前的長期年

平均氣溫變化推估，此小節

的分析重點是臺灣未來四

季的平均溫度變化是否與

年平均值有顯著的差異。一

般而言，未來氣溫上升的季

節差異只有在高緯度地區

比較明顯，主要是由於原本

增溫的能量在夏季高緯度

用來融冰時，對氣溫的影響

變小，不過在熱帶區域沒有

海冰融化的問題，暖化的季

節差異並不大。圖 6.9 是不

同季節的臺灣地面氣溫變

化 (世紀末時段減去現今

氣候時段) 的系集中位數，

與圖 6.6 比較，可以發現不

同季節未來在世紀末的暖

化程度與上述的年平均相

似，沒有顯著的季節差異，

略微不同的是冬、春季時，

不同區域的暖化差異更小。 

 

圖 6.9 四個情境下，春夏秋冬季在 21 世紀末時

段 (2081~2100 年)地面氣溫氣候季節平

均變化  (世紀末時段減去現今氣候

1986~2005 年時段 ) 的系集中位數。

MAM、JJA、SON、DJF 分別代表北半球

的春、夏、秋、冬季，單位：°C。 
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6.3.3 極端氣溫變化 

根據 IPCC AR5 報告指出，全球平均溫度上升後，就統計機率分布上而言，

極端事件 (包括降雨、溫度) 的發生機率可能伴隨著增加。本節依據世界氣象組

織下的氣候變遷偵測與指標專家小組 (CCI/CLIVAR/JCOMM Expert Team on 

Climate Change Detection and Indices, ETCCDI) 用以評估氣候變遷影響所使用的

極端天氣與氣候指標，從其中挑選出 11個與溫度相關的極端天氣與氣候指標 (說

明參見文字框 6.2)，在此小節中分析臺灣在 21 世紀末 (2081~2100 年) 相對於現

今氣候 (1986~2005 年) 極端事件的變遷趨勢。極端天氣與氣候指標的計算需要

日資料，但是 CMIP5 模式資料庫中提供日資料的模式數目比提供月資料的模式

數目少，其中 RCP2.6 與 RCP6.0 情境模擬提供的的模式數目更少。考量到極端

指標可能的變異量較大，可能出現目前氣候範圍之外的異常值，此部份僅分析有

較多模式提供的 RCP4.5 與 RCP8.5 情境推估資料。 

極端溫度變化部份，先討論年日高溫的最大值 (TXx)、年日低溫的最大值 

(TNx)、年日高溫的最小值 (TXn) 與年日低溫的最小值 (TNn) 在 21 世紀末 

(2081~2100 年) 期間的模式推估值的中位數。圖 6.10 呈現在中等暖化 (RCP4.5) 

與嚴重暖化 (RCP8.5) 的情境模擬下，上述臺灣極端溫度變化的空間分布；可以

明顯地看到排放情境差異  是主導極端溫度改變差異的主要原因。這 4 個不同極

端溫度指標的變化在同一情境下的差異不大，意味著整體溫度機率分布變化是以

平移為主 (亦即不同氣溫下的變化量相似)，變異量沒有顯著的變化，特別是系集

變化的中位數對異常值較不敏感。RCP4.5 情境下，4 個極端溫度指標的增加範圍

在 1.6oC~2oC 間；而 RCP8.5 情境下，增加範圍則是在 3.0oC~3.7oC 間。RCP4.5

情境下，大致上呈現全年日最低溫與日最高溫的最小值 (TNn與 TXn) 比全年最

大值 (TNx與TXx) 的溫度增加更多一些，亦即溫度的變異量有微幅減小的情形。

前述變異量微幅減小的情形在 RCP8.5 的情境下並不相同，反而是全年日最低溫

與日最高溫的最大值比較大，即變異量有些微增加的情形。限於篇幅在此只討論

模式推估分佈的中位數，完整的未來不同時段變化推估區間分佈呈現於附錄「未

來臺灣區域氣候推估情境圖表集」。 
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文字框 6.2: 與溫度相關的極端指標的選擇與說明 

以氣候模式氣溫日資料進行極端天氣與氣候指標計算時，由於氣候模式可

能有系統性的誤差，因此報告中儘可能避開一些需要特定絕對溫度值為標準

所計算的指標，所選擇的指標的定義與計算方式說明如下： 

TXx (Yearly maximum value of daily maximum temperature)  
每年中日最高温的最大值，單位為 oC。 

TNx (Yearly maximum value of daily minimum temperature) 
每年中日最低溫的最大值，單位為 oC。 

TXn (Yearly minimum value of daily maximum temperature) 
每年中日最高溫的最小值，單位為 oC 

TNn (Yearly minimum value of daily minimum temperature) 
每年中日最低溫的最小值，單位為 oC。 

TX90p (Very warm days wrt 90th percentile of reference period) 
定義為日最高温大於以基期當日為中心的 5日資料的 90 百分位的日數。 

TN90p (Very warm nights wrt 90th percentile of reference period) 
定義為日最低温大於以基期當日為中心的 5日資料的 90 百分位的日數。 

TX10p (Very cold days wrt 10th percentile of reference period) 
定義為日最高温小於以基期當日為中心的 5日資料的 10 百分位的日數。 

TN10p (Very cold nights wrt 10th percentile of reference period) 
定義為日最低温小於以基期當日為中心的 5日資料的 90 百分位的日數。 

HWDI (Heat wave duration index) 
熱浪指標，每年至少連續 3 日最高溫大於全年日最高溫 93 百分位之總天

數，單位為日數。在此以臺北測站溫度超過 35oC 且持續 3天定義為熱浪事

件，再以台北站基期時間日最高溫為 35oC 換算約為 93百分位值，故以 93
百分位為門檻值計算指標。 

CWDI (Cold wave duration index) 
寒潮指標，每年至少連續 2日最低溫低於全年日最低溫 2百分位之總天數，

單位為日數。對於寒潮的定義是以氣溫低於 10oC 且持續 48 小時也就是 2
日(盧與李,2009)，再以台北測站基期時間日最低溫 10oC 換算約為 2百分位

值，故以 2 百分位為門檻值計算指標。 

DTR (Daily temperature range)  
日最高溫減最低溫之日夜溫差，單位為 oC 
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圖 6.10 在 RCP4.5 與 RCP8.5 情境下，在 21 世紀末 (2081~2100 年) 之 CMIP5

模式極端溫度改變量推估的系集分佈中位數。分別為年日高溫的最大值 

(TXx)、年日低溫的最大值 (TNx)、年日高溫的最小值 (TXn) 與年日低

溫的最小值 (TNn)。單位：oC。 
 

除了極端溫度變化量，極端溫度指標也包括極端溫度事件發生的頻率。圖

6.11 為模式推估未來極端溫度事件發生天數頻率的變遷趨勢，以現今氣候

(1986~2005 年) 的資料做為極端溫度事件發生與否的判斷門檻，這些指標分別是

超過該時段 90 百分位的極端暖晝日數 (TX90p)、超過該時段 90 百分位的極端暖

夜日數 (TN90p)、低於該時段 10 百分位的極端冷晝日數 (TX10p) 以及低於該時

段 10 百分位的極端冷夜日數 (TN10p) 的改變率 (%)。雖然 10 與 90 百分位並不

算特別極端的低溫與高溫狀況，但是在這裡的極端指標設計還是希望有一定的採

樣數目，降低採樣數目對統計特性的影響。此外，以特定日溫度百分位而非特定

溫度值設置判斷門檻，也可以有效去除個別模式模擬溫度誤差，以及地理位置的

影響。圖中顯示極端冷晝與冷夜發生頻率，在 2 種不同情境下，世紀末均為減少

的趨勢。在 RCP4.5 的情境下，21 世紀末期 (2081~2100 年) 減少超過 80%，亦

即會從「非常不可能」(只有 10％的發生機率) 變成只有不到 2%的發生機率。在

RCP8.5 的情境下，21 世紀末期減少甚至超過 90%，也就是變成「幾乎不可能」

(exceptional unlikely, 只有小於 1％的發生機率) 發生。區域差異方面，則是臺灣

東南部減少的程度比西北部略多。由於極端事件的減少有上限，從可能的機率變
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化而言，未來增溫的情形下，現今氣候機率分布的極端低值在未來都會變成幾乎

不可能再發生。相對的，極端暖晝與暖夜事件發生頻率，在 2 種不同情境下，世

紀末均有明顯增加的趨勢。在 RCP4.5 的情境下，21 世紀末期 (2081~2100 年) 增

加的幅度主要介於 350%~500%之間，亦即會從「非常不可能」(只有 10％的發生

機率) 變成幾乎有一半的時間都處於超過現今氣候 90 百分位的極端暖晝與暖夜

事件。在 RCP8.5 的情境下，21 世紀末期增加的幅度甚至到達 600%~800%的範

圍，也就是超過 70%的天數，氣溫都會比目前 90 百分位的極端暖晝與暖夜事件

更暖。區域差異方面，則是臺灣南部增加的程度比北部更多。 

 

圖 6.11 同圖 6.10 但為極端冷晝日數 (TX10p)、極端冷夜日數 (TN10p)、極端

暖晝日數 (TX90p)、極端暖夜日數 (TN90p) 的改變百分比。單位：%。 
 

除了上述超過或小於特定百分位的極端溫度發生日數指標，也進一步分析臺

灣地區持續發生極端溫度的情形 (如熱浪、寒潮等) 與日夜溫差變化。在基期 

(1986~2005年) 平均而言，模式熱浪指標 (HWDI) 的中位數每年平均約為 20天；

模式寒潮 (CWDI) 指標的中位數每年平均約為 6.5天；而模式模擬日較差 (DTR) 

的中位數則是約為 2.3oC。未來臺灣極端暖晝 (TX90p) 增加與極端冷晝 (TX10p) 

減少的天數變化趨勢，也同樣表現在極端溫度事件的持續天數的熱浪與寒潮指標

上 (圖 6.12)。不過在兩種未來情境下，寒潮減少與熱浪增加的百分比，都比先前

極端溫度事件發生頻率改變的幅度小一些。RCP4.5 情境下，21 世紀末的寒潮天

數減少 50%~70%，亦即平均而言，降為每年只剩 2~3 天左右；而熱浪天數則是
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增加 300%~500%，也就是平均未來將增加為 80~120 天，而且越往臺灣南部增加

的幅度越明顯。RCP8.5 情境下，寒潮天數則是減少約 80%~90%，也就是平均每

年只剩約 1 天左右，而熱浪天數則是增加 450%~800%，即平均未來將增加為 110

到 180 天之間，也就是世紀末時臺灣將變成幾乎整個夏天都處於現今氣候的熱浪

極端事件中，也同樣是越往臺灣南部增加的幅度越顯著。在未來暖化情境下，高

溫事件的發生將成為常態，而且持續天數也有增加的趨勢，對於能源使用、公共

衛生健康等都可能帶來前所未有的衝擊。 

以每日最高、最低溫所計算的平均日較差 (DTR) 則是著重在氣溫日夜循環

的幅度，在 2 種情境下世紀末的變化情形在臺灣西部地區的差別不大，即使改變

量最大的地區也多半不超過 0.03oC，也就是不超過 2%的增加，亦即臺灣溫度日夜

變化的型態並無明顯的變化，即使在 RCP8.5 情境下平均日較差增加的範圍擴及中

部山區與東部地區，但是增加的幅度還是微乎其微。 

 

圖 6.12 同圖 6.10 但為寒潮指標 (CWDI)、熱浪指標 (HWDI) (單位：%) 以及平

均日較差 (DTR) (單位：oC) 
 

除了上述空間上氣候模式系集推估極端指標變化的中位數，圖 6.13 是各項

溫度相關的極端指標的模式間差異的散佈區間，所討論的是整個臺灣的區域平均

值。以 CMIP5 模式系集所建構的盒鬚圖中，第 25~75 百分位區間代表有半數模

式在各別情境下所推估的變化區間中心範圍。在未來 2 種情境下，如先前所述平
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均日夜溫差 (DTR) 的變化很小，而且不同模式與情境間的差異也非常有限。反

觀模式在 21 世紀末的年極端日最高低溫 (TXx, TNx, TXn, TNn) 變化範圍，則是

在不同未來情境下有明顯的差異。如果跟長期氣候平均溫度 (Tavg) 改變範圍相

比，推估極端指標未來增暖的四分位距 (Interquatile Range, IQR) 的散佈範圍比

對應的氣候平均溫度範圍些微增加一些，特別在 RCP8.5 情境特別明顯。極大值 

(TXx, TNx) 改變量略大於平均值改變量，顯示 CMIP5 模式未來日溫度的變異量

似乎有率為增加的趨勢，儘管增加的幅度很小。此外是年日最高溫與最低溫的極

小值的模式分佈範圍較大，顯示模式中典型冬季日溫度變異量較大的特徵。 

(a) 

 

(b) 

 

圖 6.13 (a) 應用盒鬚圖表現 CMIP5 全球模式在 RCP4.5 (38 個模式) 與 RCP8.5 

(41 個模式) 於臺灣極端指標的推估可能散佈區間。由上到下表示第 90、

75、中位數、25、10 百分位。分別為 DTR、Tavg、TXx、TXn、TN x、

TNn的改變率。(單位：oC)。(b) 分別為 TX90p、TN90p、HWDI、TX10p、

TN10p 與 CWDI的改變率盒鬚圖。(單位：%)。 
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其次是以極端事件發生頻率變化為主的指標，極端暖晝日數 (TX90p)、極端

暖夜日數 (TN90p)、以及熱浪指標 (HWDI) 在 21 世紀末的暖化氣候中都會有相

當大幅度地增加，不同情境間的差異依舊還是很明顯，雖然略小於不同模式之間

的差異。在 RCP4.5 的情境下，極端暖晝與暖夜日數增加主要 (80%的模式推估) 

介於 300%~650%之間，在 RCP8.5 情境則進一步增加到 500%~850%之間。這些

區域平均的模式差異範圍與先前所討論的臺灣南北區域差別類似。此外，暖夜日

數增加的幅度高於暖晝，與過去臺灣測站觀測資料所分析所得的差異相似。熱浪

指標比起相對高溫增加的幅度略小，特別是在 RCP4.5 的情境下，說明平均增暖

較小的情境，熱浪事件較不易發生。 

至於極端冷晝日數 (TX10p)、極端冷夜日數 (TN10p)、以及寒潮指標 (CWDI) 

在 21 世紀末的暖化氣候中，則是會大幅度地減少，但限於減少百分比有上限，

在 RCP8.5 情境下，幾乎所有模式的極端冷晝與冷夜日數都減少超過 90%以上。

亦即，現今氣候下最低 10%的極端冷晝與冷夜，未來在 21 世紀末幾乎都不再發

生，而且模式間的差異非常小。即使在 RCP4.5 情境下，還是有四分之三的模式

推估的極端冷晝與冷夜將減少 75%以上。對於需要進一步極端低溫時間持續的寒

潮指標，減少的程度比較小，模式間的差異也比較大。在 RCP4.5 情境下，未來

在 21 世紀末減少的比例 (80%的模式推估) 介於 35%~85%之間，在 RCP8.5 情

境下，則減少的幅度擴大到 65%~100%之間，也就是原本平均每年還有 6~7 天的

寒潮日數，在未來大概只剩不到 2 天。 

6.3.4 臺灣未來溫度推估變化與全球氣候變遷的關聯 

先前已討論運用 CMIP5 氣候模式在不同情境下的臺灣未來溫度變化推估範

圍，但是臺灣與全球氣候未來變遷的趨勢又有些什麼差異？IPCC 第五次氣候變

遷評估報告中，針對全球平均溫度變化推估，在 RCP2.6、RCP4.5、RCP6.0 以及

RCP8.5 情境下，到了 21 世紀末 (2081~2100 年) 平均模式推估溫度變化分別為

1.0oC、1.8oC、2.2oC 以及 3.7oC，而對應的可能範圍 (模式機率分佈 5~95 百分位) 

則是 0.3oC~1.7oC、1.1oC~2.6oC、1.4oC~3.1oC以及 2.6oC~4.8oC的區間，增溫的幅

度與人為溫室氣體排放的累積量有很好的相關性。但上述的增溫在空間上並不是

均勻的，相對而言，陸地的增溫比海洋上高，而高緯度地區，特別是北半球的極

區，變暖的幅度則是比熱帶地區顯著。臺灣位於緯度較低的副熱帶，同時又介於

歐亞大陸與太平洋之間的海面上，因此，臺灣平均溫度變化幅度比全球平均溫度
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變化幅度來的小一些，大約是全球平均值的 80%，而模式推估的可能溫度變化範

圍則是比全球平均溫度變化可能範圍大，由於模式間的差異往往隨著空間尺度的

變小而加大。 

在極端溫度指標變化部分，臺灣的年日低溫最小值 (TNn) 的變化也比全球

平均值小。例如在 RCP8.5 情境下，21 世紀末全球陸地區域平均年日低溫最小值

增加約為 6.5oC (參見 IPCC AR5 圖 12.13；Sillmann et al., 2013)，但是在臺灣區域

平均卻只增加 3.2oC 左右。極端溫度指標的差距比平均溫度的差距更明顯，最主

要的原因還是由於北半球高緯度地區的未來極值變化遠比低緯度大。相對而言，

同樣以 RCP8.5 情境為例，21 世紀末臺灣地區的年日高溫最大值 (TXx) 的變化

也比全球平均值小，差異幅度小於年日低溫最小值，同樣是由於年日高溫最大值

變化在高緯度與低緯度地區的差異，並不像年日低溫最小值變化那麼明顯 

(Sillmann et al., 2013)。 

著重極端事件發生頻率變化的極端暖晝日數  (TX90p)、極端暖夜日數 

(TN90p)、極端冷晝日數 (TX10p)、極端冷夜日數 (TN10p) 等指標，在 RCP8.5

與 RCP4.5 兩種情境下，21 世紀末 (2081~2100 年) 臺灣區域平均極端暖晝與暖

夜發生頻率增加的中位數，都比全球陸地區域平均增加的中位數略大，四分位距

的大小或不同模式推估的差異範圍也是比全球陸地區域平均大。不過，極端冷晝

與冷夜發生頻率減少的中位數，則是與全球陸地區域平均非常相似，推估的可能

機率範圍也相似。 

臺灣區域平均極端暖晝與暖夜日數增加大於全球陸地區域，主要是由於這兩

個極端指標在熱帶地區的增加幅度遠大於中緯度地區，而熱帶地區因為氣溫逐日

的變異量比較小，所以即使整體增溫幅度比中高緯度小，極端暖晝與暖夜發生頻

率在未來推估增加的幅度也就更加顯著。在 RCP8.5 的情境下，在赤道鄰近地區

極端暖晝與暖夜發生頻率的中位數，幾乎都從原本定義的 10%增加到 100% (近

乎持續發生)，而在中緯度地區，則是只增加到 50%的發生機率。臺灣位置比較

接近熱帶地區，也因此增加幅度比全球陸地區域平均增幅的中位數 (暖晝 62%，

暖夜 69%) 大。未來平均極端暖晝與暖夜發生頻率，則是增加到約為 70%±10% 

(±10%間約為四分位距的範圍) 的時段，都將處於現今氣候的極端情形，也就是

現在極端暖晝與暖夜在未來將變為常態。而在增暖幅度較小的 RCP4.5 情境下，

臺灣地區未來平均極端暖晝與暖夜發生頻率的機率分佈中位數則分別是從 10%

增加到約為 45%和 50%。較可能的範圍若以四分位距的範圍表示，則分別約為
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35%~55%與 40%~55%。極端暖夜發生頻率增加比極端暖晝略高，也與全球陸地

區域平均增幅的差異 (暖晝增至 40%而暖夜增至 45%) 類似，但是臺灣位置較接

近熱帶區域，增加的幅度還是比全球陸地區域平均高 (Sillmann et al., 2013)，但

還是小於赤道鄰近區域。 

臺灣區域平均極端冷晝與冷夜的發生頻率幾乎都從原本定義的 10%降至不

到 1%，同時模式間的差異也很小 (圖 6.13，Sillmann et al., 2013)，由於減少的比

例最多只能到 100%，使得平均增暖幅度大的 RCP8.5 情境下，即使不同模式的

推估結果相似，不同區域差別也非常有限。在增暖幅度較小的 RCP4.5 情境，臺

灣區域平均極端冷夜發生頻率降低的中位數與全球陸地區域平均依舊差別不大，

降低的幅度小於赤道與北半球高緯度區域，但大於多數中緯度區域。臺灣區域平

均極端冷晝發生頻率降低幅度的中位數，則是略大於全球陸地區域平均，但是四

分位距的大小或不同模式推估的差異範圍相似。由於降低幅度較小，比較不受降

低上限的影響，可預期比 RCP8.5 情境下的差異範圍大。 

熱浪指標與寒潮指標，由於定義的方式是以臺灣區域溫度分佈特徵決定，不

適合與其他區域或全球陸地區域平均比較。 

6.3.5 CMIP5 與 CMIP3統計降尺度推估的差異比較 

從跨政府氣候變遷委員會在 2007年發表第 4次氣候變遷評估報告到 2013年

發佈第 5 次氣候變遷評估報告，對於未來氣候變遷的推估，都是透過第三次與第

五期耦合模式比對計畫 (CMIP3 與 CMIP5) 的數值實驗所分析而得。嚴格來說，

這兩次的比對計畫所使用的未來情境與溫室氣體排放的設計與假設不相同，對氣

候系統所產生輻射驅動力隨時間的變化也不一樣。此外，參與計畫與執行各項設

計實驗的全球氣候模式的數目、版本也不相同，所以並無法真正進行未來氣候推

估結果的直接比較。但是，由於氣候變遷科學報告每隔幾年就持續更新，而且許

多研究人員對於過去的未來氣候變遷推估已有很多進一步分析、應用的成果，很

自然地會希望知道新一代的氣候模式對於未來氣候變遷的推估與過去有什麼差

異？運用上次氣候變遷推估所衍生的氣候影響、調適等應用結果是否需要進行大

幅的修正？ 

從模式發展的角度而言，新一代的 CMIP5 氣候模式比過去考慮了更多影響

地球氣候系統的機制 (如氣溶膠、植物生態、碳循環等)，能更細緻的模擬地球氣
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候系統的運作。在大氣海洋模式耦合過程中，也有更多的模式不再需要人為修正

海氣之間的能量與水氣交換，就可以讓所模擬的氣候系統穩定運作，沒有長期的

偏移問題。平均而言，模式的空間解析度也明顯提升。從評估報告以及其引用的

論文可以知道，最新報告中所用的 CMIP5 氣候模式在模擬現今地球氣候系統特

徵的時候，其表現比過去運用 CMIP3 模式的整體表現，平均而言更好。但是，

對於未來變遷推估的合理比較，關鍵還是在於如何處理未來情境 (與其對應的氣

候系統驅力) 的差別對暖化的影響。其中最簡單的是，將地球氣候系統的反應除

以全球平均增溫幅度，也就是相對於全球暖化平均值的氣候變遷分佈型態。但是，

這種型態特徵往往需要從大尺度的空間分佈差異加以比較，如果只侷限在臺灣鄰

近區域時，可以比較的往往只是變化幅度，較難看出空間分佈的細節差異。因此，

這些比較結果必須小心詮釋。另外，由於模式版本與數目也有不同，可以預期模

式差異所造成的推估的散佈區間，就會有差異。至於推估區域化所用的統計降尺

度方法是相同的，不應是造成差異的原因。最後是代表現今氣候的基期在 CMIP3

與 CMIP5 也略有差異 (CMIP3 為 1981~2000 年、CMIP5 則是 1986~2005 年)，但

是這 5 年差別所造成的差異也相當有限。 

闡述了 CMIP5 與 CMIP3 的差異之後，我們接下來比較前後兩期報告的溫度

變遷推估結果。圖 6.14 是 CMIP5 與 CMIP3 個別未來情境下，21 世紀末臺灣溫

度變化推估值中位數。若比較增溫級距，CMIP5RCP6.0 情境 (增加 1.8oC~2.2oC) 

略低於 CMIP3A1B 情境 (增加 2.0oC~2.6oC)；CMIP5RCP4.5 情境 (1.4oC~2.0oC) 

較接近CMIP3B1情境 (增加 1.2oC~1.8oC)；CMIP5RCP8.5情境 (增加 2.8oC~3.4oC) 

則是比 CMIP3A2 情境 (增加 2.4oC~3.2oC) 的增溫更大一些；而 CMIP5RCP2.6 情

境下的增溫幅度 (增加 0.8oC~1.2oC) 比 CMIP3 的所有未來情境所推估的暖化都

更小，而且臺灣北部增溫幅度略大於其他區域。如果將 CMIP3 三種情境以及

CMIP5 四種情境下，臺灣平均增溫推估的可能分佈範圍以盒鬚圖 (圖 6.15) 與百

分位數值 (表 6.2) 表示，可以呈現臺灣平均溫度變遷的可能機率分佈範圍。就

CMIP3 與 CMIP5 各種情境，溫度變化中位數大小與圖 6.9 中的訊息相似。在模

式推估可能範圍的機率分佈方面，B1 與 A2 的情境範圍較小，但是這兩種情境下

的分析結果所用的模式數目也最少。第五次報告中的 21 世紀末推估全球平均溫

度變化的中位數以及 5 百分位與 95 百分位範圍為 CMIP5 四種情境依序為：

RCP2.6 (1.0oC) [0.4oC ~1.6oC]、RCP4.5 (1.8oC) [1.1oC~2.6 oC]、RCP6.0 (2.2oC) 

[1.4oC~3.1 oC]、RCP8.5 (3.7 oC) [2.6oC~4.8 oC]；第四次報告中以 CMIP3 模式為基

準的常用三種情境的最佳估計與可能範圍為：B1 (1.8 oC) [1.1oC~2.9 oC]、A1B (2.8 
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oC) [1.7oC ~4.4 oC]、A2 (3.4 oC) [2.0 oC~5.4 oC]。比較結果發現，與前述的 CMIP5

與 CMIP3 模式推估臺灣地區平均溫度變化的分佈差異特徵類似。 

 

圖 6.14 CMIP5 (上列：由左起分別為 RCP2.6、RCP4.5、RCP6.0、RCP8.5 情境) 

與 CMIP3 (下列：由左起分別為 B1、A1B、A2 情境) 模式推估的 21 世

紀末臺灣年平均溫度變化的中位數分佈圖。單位：oC。 

 

圖 6.15、在 21 世紀末，CMIP3 三種情境與 CMIP5 四種情境下，各模式推估的臺

灣春 (MAM)、夏 (JJA)、秋 (SON)、冬 (DJF) 與年 (ANN) 平均增溫

程度的散佈區間，以盒鬚圖呈現最小、10、25 百分位值、中位數、75、

90 百分位值與最大值，盒鬚圖上所標的橫線為 10 與 90 百分位值。 
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表 6.2 CMIP5 四種 RCPs (RCP2.6、RCP4.5、RCP6.0、RCP8.5) 與 CMIP3 三種

未來情境 (B1、A1B、A2) 下，臺灣春夏秋冬四季平均溫度，在 21 世

紀末與 20世紀末的差值 (CMIP5為 2081~2100年減去 1986~2005 年平

均；CMIP3 為 2080~2099 年減去 1980~1999 年平均)。表中標題列中的

10、25、50、75、90 分別代表溫度改變值的機率密度分布的不同百分位

值，以及極小與極大值。 

 

圖 6.16 進一步以時間軸對稱的方式，比較 CMIP5 與 CMIP3 各個不同未來

情境下，臺灣平均溫度距平隨時間變化，值為 20 年滑動平均距平，計算的基準

分別為 1986 至 2005 年與 1981 至 2000 年平均值。相較於 CMIP5 情境，以隨時
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間變化的趨勢而言，CMIP3 未來情境描述的二氧化碳與其他溫室氣體排放減量

的時程比較慢，並估計二氧化碳在大氣的停留時間較長，同時也比 CMIP5 高估

近未來人為懸浮微粒的作用，這些都使氣候系統所受輻射強迫隨時間增加的趨勢，

在 CMIP3 的未來情境中更明顯。因此，即使是增溫最小的 B1 情境，到世紀末之

前，溫度還是持續上升。在 CMIP5 RCP2.6 情境，由於溫室氣體排放減量的時程

與幅度都更積極，連帶地也使得氣溫在 2050 年之後就開始有下降的趨勢，即使

是 RCP4.5 情境，在 21 世紀末期的溫度也已經趨於穩定。在 21 世紀末期，B1 與

RCP4.5 的兩種不同情境的輻射強迫近似，不過在 RCP4.5 情境下臺灣地區的溫度

上升的幅度與可能範圍都比 B1 情境下略高，顯示區域氣候敏感度有略微增強的

趨勢，推估可能範圍的增加則可能與推估模式數目的增加有關。 

在資料應用或選擇上，比較 CMIP5 與 CMIP3 不同情境下的未來暖化推估時

則要特別注意先前提及的差異。在情境與氣候模式的個數和版本的選擇上，

CMIP5 所提供的資料種類與時間都更具多樣性，而且模擬的誤差相對較小，可信

度較高。在較極端的排放情境 (如 RCP6.0 與 RCP8.5)，氣溫在 21 世紀末仍將持

續上升。相對的，，若是較為積極減排的情境，升溫的趨勢到了 21 世紀中期之

後可能逐漸趨緩(RCP4.5)，或甚至下降(RCP2.6)。 

 

圖 6.16 CMIP5 與 CMIP3 在不同情境下，推估臺灣平均溫度距平隨時間的變化

(20 年滑動平均，距平的計算基準分別為 1986 至 2005 年與 1981 至 2000

年)，以及 TCCIP 依據觀測資料 (OBS) 產製的 5 公里網格溫度資料。

深色線條為模式中位數，線條所伴隨的淺色範圍則是不同模式推估的範

圍，模式過去歷史模擬值為黑色，過去觀測資料為綠色，RCP8.5、RCP6.0、

RCP4.5、RCP2.6 分別為紅、橘、藍、紫色，A2、A1B、B1 分別為紅、

橘、藍色。單位：oC。 
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6.4 臺灣未來降雨推估 

上一節在提到臺灣地區未來溫度推估之前，已經針對報告推估所使用的

CMIP5 氣候模式的歷史模擬實驗以及未來發展情境推估模擬實驗的特性加以說

明。同樣地，在臺灣區域未來降雨變化推估方面，報告中不探討個別情境發生的

可能性 (主要取決於政策決定者與國際協定所選擇的減量措施)，而是分別針對

某單一未來情境下，運用所有 CMIP5 氣候模式所推估的未來區域變化，透過統

計降尺度後的結果進行分析整理，以機率密度分布的方式，呈現未來的降雨變化

與可能的變動區間。 

相對於溫度變化模擬，降雨的模擬受到動力與雲物理的影響更大，隨著時間

與空間的變化也非常顯著。因此，氣候模式在降雨氣候分佈以及極端降雨指標的

模擬方面，往往有比較大的系統性誤差。氣候系統內部自然變動與不同模式間所

模擬的降雨差異，通常比溫度模擬更明顯，對於未來推估範圍的信心比較低。參

與 CMIP5 的氣候模式解析度不足以描述臺灣地形、詳細的地表特性、海岸分布

等，所以模式無法模擬出受到這些局部表特徵影響的現象 (例如地形舉升所造成

的降雨)。因此無法掌握這些現象的未來變化模擬的現今氣候可以透過觀測資料

進行地形降雨的誤差修正，在進行未來降雨推估降尺度時，只能根據現在氣候特

性修正誤差，無法加入氣候變遷後所可能產生的額外變化。 

6.4.1 年平均 

本報告利用 CMIP5 模式模擬與推估雨量，作統計降尺度，推估臺灣雨量的

未來變遷。分析比較的基準以 1986~2005 年平均特徵代表現今氣候狀態，以

2016~2035 年、2046~2065 年、與 2081~2100 年平均特徵，分別代表未來由近程

至遠程的三個時期的降雨量變化，並以以百分比變化 (%) 呈現變化量。 

與溫度變化不同，臺灣年平均降雨變化在四個不同未來情境下，在近未來、

世紀中到世紀末三個時段，全年平均降雨改變量的模式系集中位數沒有顯而易見

的系統性變化型態 (圖 6.17)。雖然在近未來，多數情境都有年平均降雨量減少的

情形，在世紀末時並無顯而易見的系統性變化型態 (圖 6.17) 顯示平均降雨量增

加。總體而言，模式系集變化量的中位數都在 -5%~+5%之間，並沒有顯著增加

或減少的趨勢。這樣的年平均降水變化百分比，比將在後續討論的季節平均值的
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變化小。一方面是由於臺灣

在不同季節的降雨變化趨勢

各有增減，導致在計算年平

均降雨變化時彼此相互抵

銷。另一方面則是諸多

CMIP5氣候模式所推估的臺

灣年平均降雨變化，也沒有

一致性的特徵。在增加與減

少的情形都有的狀況下，模

式系集中位數 (或平均) 也

就顯示無明顯趨勢。此一情

況發生於本報告所考慮的所

有時段與情境。 

6.4.2 季節循環 

因臺灣的位處於歐亞大

陸與太平洋之間，季節性的

降雨往往受到來自於西伯利

亞高壓、太平洋副熱帶高壓

與西南季風，以及其所伴隨

的環流與天氣系統影響。氣

候上典型的濕季，從 5 月梅

雨季開始到 10 月颱風季結

束，整年濕季的雨量貢獻多

來自於包含梅雨鋒面、颱風、

或甚至是午後強烈對流所引

發的夏季降雨過程。另外半年 11 月至隔年 4 月，則降雨徧少是為乾季，尤其是

中南部地區不像北部地區在冬季東北季風強盛的時候，有地形舉升與冬季鋒面系

統經過所造成的降雨。現今氣候模式在降雨相關的物理參數化方法上雖然持續有

所進展，但是降雨隨著時間與空間的複雜變化，依舊是氣候模擬的最大挑戰之一。

幸好，東亞降雨的季節循環變化還是多半能被合理地模擬出來。 

 

圖 6.17 在 CMIP5 四 種 情 境 下 ， 近 未來

(2016~2035)、世紀中 (2046~2065) 與世

紀末 (2081~2100) 三個時段，以所有模

式的中位數，推估臺灣地區雨量平均變

化率 (各時段減去 1986~2005 年 20 年

平均值再除以 1986~2005 年 20 年平均

值)。單位：% 
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圖 6.18 為 21 世紀末 (2081-2100) 各情境下，模式所模擬推估的臺灣乾、濕

季降雨改變率的系集中位數的空間分布。在濕季方面，在未來濕季變更濕，且暖

化情境愈顯著雨量增加越明顯，如 RCP2.6 約增加 4%~6%，到 RCP8.5 則增加至

14%~20%。在空間上，則是除了 RCP6.0 情境，在其他情境下，臺灣西部降雨量

增加比東部明顯。乾季則是暖化情境愈顯著，雨量減少更明顯， 如 RCP2.6 減少

約 2%，到 RCP8.5 則減少到 15%~20%。空間分佈上，則是臺灣西南部減少的最

嚴重。綜合上述乾、濕季降雨推估的特性，在暖化情境下呈現濕季愈濕、乾季愈

乾的特徵，也就是乾濕季差距更加顯著，意味著臺灣未來面對水資源的調配與調

度，對決策者而言，將會是更大的挑戰。 

 

圖 6.18 在四種 CMIP5 未來發展情境下，推估臺灣地區降雨之乾 (Dry：11 月~

隔年 4 月)、濕 (Wet：5~10 月) 季，模式中位數降雨變化率 (2081~2100 

年減去 1986~2005 年平均變化率)。單位%。 

以未來暖化程度最大的未來模擬情境 RCP8.5 為例 (圖 6.19)，分析 4 個季節

的長期降雨變化趨勢發現，儘管降雨的自然變動與不同氣候模式間的模擬差異相

當大 (圖 6.3 與 6.4)，個別季節的趨勢與差異還是有跡可循。其中從 CMIP5 氣候

模式所模擬推估的臺灣四季降雨未來變遷，以夏季降雨的增加最為明顯，特別是

在世紀中之後；秋季降雨也有增加的趨勢，可是增加的幅度比較小；區域的冬季

與春季的降雨則是有長期減少的趨勢，雖然減少的幅度比夏、秋季降雨增加的幅

度都更小，但是由於臺灣區域冬、春乾季的降雨量就比較小，換成百分比變化時
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不同季節的差異不大。同樣地，雖然夏、秋季為典型臺灣降雨的濕季 (包括梅雨、

颱風季)，雨量較多，但是自然變動與模式間模擬結果不確定性也較大。 

 

圖 6.19 上方兩列圖為在 RCP8.5 情境下，全臺灣春夏秋冬平均降雨的未來變化，

圖中黑粗線是 5 公里網格觀測雨量、黑細線為模式歷史模擬的系集平

均值、粗紅線為模式未來推估的系集平均值、細線為個別氣候模式的模

擬推估結果。最下方的圖為四個季節模式相對於現今氣候 (1961~2005)

的距平值。淺色實線為逐年變化，深色線則為 11 年滑動平均變化。單

位 mm/day 
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6.4.3 極端降雨變化 

與極端溫度指標類似，本報告以氣候變遷偵測與指標專家小組所訂定的極端

天氣與氣候指標為基準，計算其中 11 個與降雨相關的極端天氣與氣候指標 (說

明參見文字框 6.2)由於極端天氣與氣候指標的計算需要日降雨資料，此部份僅針

對有較多模式資料的 RCP4.5 與 RCP8.5 情境進行相關的分析，加強可信度區間

的估計。此外，分析描述臺灣極端事未來件變化推估的時段以世紀末 (2081~2100

年) 為主。 

降雨指標中，挑選幾個重要指標呈現模式推估未來臺灣氣候上乾與濕的極端

降雨變化情況。相對於溫度極端指標對模擬情境較敏感，降雨指標則是對於不同

模式模擬結果的差異較敏感。因為全球模式極端降雨的模擬結果，又比平均降雨

的不確定性更高 (參見 6.2.3 節)，故本文只挑選 5 個重要的指標描述：年最大日

降雨(RX1day)、雨日 (RR1)、非常大雨日數 (R20mm)、年最大連續無雨日 (CDD)、

年最大連續降雨日數 (CWD)。其中除了 RX1day 強調的是雨量強度變化外，其

餘都是發生次數的變化率。 

圖 6.20 為世紀末各降雨指標在 2 種不同情境下的改變率。RR1 為降雨天數

的改變率。圖中 RCP4.5 減少 2%~4%；RCP8.5 減少 6%~8%，呈現暖化愈嚴重，

降雨天數減少更明顯。進一步分析非常大雨日數 (R20mm) 的改變率發現，

RCP8.5 增加約 12%~16%天數，特別是西南部地區。RX1day 災害型降雨量指標

改變率，RCP4.5 增加 5%~10%，RCP8.5 則增加到 20%~25%，說明暖化情境下災

害風險愈來愈高。年最大連續降雨日數 (CWD)，在 RCP4.5 減少約 1%~2%，

RCP8.5 則是減少 4%~5%，除了西南部些微增加以外，其它的區域都在減少。前

二變數的變化，隱約指出降雨強度變大，但持續時間縮短。年最大連續無雨日 

(CDD) 描述每年最大乾旱事件的強度，在 RCP4.5 增加 2%~4%，RCP8.5 則增加

12%~16%，且西南比東北部更加明顯。RR1 減少，但 R20mm增加，亦即降雨趨

於極端，再加上 CWD為減少的趨勢，說明未來的降雨呈現短延時、強降雨型態，

但是連續無降雨的日數增加。綜合而言，澇、旱類似的災害型天氣型態未來發生

的機率將增加，且暖化愈嚴重，此一趨勢愈明顯。 
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文字框 6.2: 降雨相關極端指標的選擇與說明 

以氣候模式日降雨量資料所定義的極端天氣與氣候指標，有一些是強調定

義時間區段內的降雨強度，有一些是計算超過或不足定義極端日雨量值的發

生頻率，另外則是強調極端降雨佔總降雨量的比例大小。由於氣候模式的空間

解析度不同，而極端降雨指標又受到日資料空間解析度的影響，因此，除了統

計降尺度外，需要針對資料的空間解析度部分進行修正。所選擇的指標的定義

與計算方式說明如下： 

年最大日降雨強度 RX1DAY (Max 1-day precipitation amount)  
一年中最大的日降雨之雨量值，單位為公厘(mm)。 

年最大連續五日累積降雨量 RX5DAY (Max 5-day precipitation amount) 
一年中連續五日最大的日降雨之雨量值，單位為公厘 (mm)。 

TXn (Yearly minimum value of daily maximum temperature) 
每年中日最高溫的最小值，單位為 oC 

TNn (Yearly minimum value of daily minimum temperature) 
每年中日最低溫的最小值，單位為 oC。 

TX90p (Very warm days wrt 90th percentile of reference period) 
定義為日最高温大於以基期當日為中心的 5日資料的 90 百分位的日數。 

TN90p (Very warm nights wrt 90th percentile of reference period) 
定義為日最低温大於以基期當日為中心的 5日資料的 90 百分位的日數。 

TX10p (Very cold days wrt 10th percentile of reference period) 
定義為日最高温小於以基期當日為中心的 5日資料的 10 百分位的日數。 

TN10p (Very cold nights wrt 10th percentile of reference period) 
定義為日最低温小於以基期當日為中心的 5日資料的 90 百分位的日數。 

HWDI (Heat wave duration index) 
熱浪指標，每年至少連續 3 日最高溫大於全年日最高溫 93 百分位之總天

數，單位為日數。在此以臺北測站溫度超過 35oC 且持續 3天定義為熱浪事

件，再以台北站基期時間日最高溫為 35oC 換算約為 93百分位值，故以 93
百分位為門檻值計算指標。 

CWDI (Cold wave duration index) 
寒潮指標，每年至少連續 2日最低溫低於全年日最低溫 2百分位之總天數，

單位為日數。對於寒潮的定義是以氣溫低於 10oC 且持續 48 小時也就是 2
日(盧與李,2009)，再以台北測站基期時間日最低溫 10oC 換算約為 2百分位

值，故以 2 百分位為門檻值計算指標。 

DTR (Daily temperature range)  
日最高溫減最低溫之日夜溫差，單位為 oC 
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圖 6.20 在 RCP4.5 與 RCP8.5 二種未來模擬情境下，推估臺灣周圍地區，雨日

(RR1)、非常大雨日數 (R20mm)、年最大連續無雨日 (CDD)、年最大連

續降雨日數 (CWD)、年最大日降雨 (RX1day) 極端降雨量的變化率

(2080~2099 年減去 1980~1999 年平均變化率)。單位：%。 
 

所有模式降雨指標，呈現結果於圖 6.21。除了上述 5 個指標，另增加年平均

降雨 (Ravg) 做相互比較。相同暖化情境下的推估結果發現，RR1 模式模擬結果

最一致，雨日的減少反映出連續降雨日數 (CWD) 減少以及連續無雨日 (CDD) 的

發生率增加。現今氣候模式模擬極端降雨還有很大的困難度，反映在 RX1day 的

不確定性最大，但所有模式都呈現降雨強度增加的趨勢。若以相同指標但不同情

境間的比較來看，RCP8.5 情境比 RCP4.5 不確定性更高，但均呈現愈往極端的趨

勢變化。 

整體而言，臺灣世紀末 (2081~2100 年) 相對於基期 (1986~2005 年) 的變化

率 (如圖 6.19)，RCP4.5 與 RCP8.5 都表現一致強度變化，只有情境上的差異，即

未來會更趨於極端。雨日 (RR1) 雖然是整體減少的趨勢，非常大雨日數 (R20mm)
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增加顯示強降雨日數為增加的趨勢，特別是在西南部地區。連續不降雨日 (CDD)

增加與連續降雨日 (CWD) 減少，顯示未來發生乾旱事件的機率增加。由上述兩

點可知，臺灣地區未來正走向乾越乾、濕越濕的極端氣候類型。表八為四情境下

臺灣全區之最小、25 百分位、中位數、75 百分位、最大與平均值之各氣候指標，

提供給有需要的使用者自行參考。 

 

圖 6.21 CMIP5 全球模式在 RCP4.5 

(38 個模式) 與 RCP8.5 (41 個

模式) 於臺灣周圍區域降雨

極端指標的不確定性評估。由

上到下表示第 90、75、中位

數、25、10 百分位。分別為

CWD、CDD、RR1、Ravg (每

平均降雨)、R20mm、RX1day

的改變率。(單位：%)。 

6.4.4 CMIP5 與 CMIP3統計降尺度推估的差異比較 

CMIP5與CMIP3暖化情境變化趨勢雖有些許差異，比較 2種版本的情境下，

在乾、濕季時，臺灣降雨量的改變率，有助於了解應用策略的變化。以類似 CMIP5

的分析方法 (參考圖 6.18) ，但應用於 CMIP3 的三種情境，結果呈現於圖 6.22。

圖中由右至左為暖化愈趨嚴蹭的情境，在濕季時，三種情境下降雨都增加，但是降雨

的變化率不會隨著暖化程度而有系統性變化，這一結果與 CMIP5 不同。乾季時，

則呈現暖化越嚴重，乾季雨量越少，且以西南部降雨乾季減少的最明顯。整體而

言，同樣是濕季變濕、乾季變乾。  

在未來推估的變化趨勢部份，CMIP5 與 CMIP3 也是有些許不同 (圖 6.23)。

CMIP5 模擬顯示，在濕季時，除了 RCP8.5 情境 (紅線)，於世紀中 (2046~2065

年) 降雨量增加的情況開始減緩，CMIP3 則是所有情境都穩定增加。另由於

CMIP5 各情境的模式個數較多，可能造成分析結果不確性較大，但可信度較高。

CMIP5 與 CMIP3 情境對乾季降雨的影響則是類似，即乾季降雨量變少，且暖化

趨勢愈嚴重愈乾。兩組情境下，各季降雨變遷趨勢的詳細資料呈現於表 6.3。 
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圖 6.22 CMIP3 (A2、A1B、B1) 推估未來世紀末 (2080~2099 年) 臺灣乾、濕季

平均降雨量，相對於基期 (1980~1999 年) 的空間變化率。單位：%。 

 

 

圖 6.23  比較 CMIP5 與 CMIP3 推估臺灣濕季 (5~10 月)、乾季 (11 月至隔年 4

月) 年平均降雨量的時序變化 (經 20年滑動平均)，其中觀測資料 (OBS)

為 TCCIP 產製的 5 公里網格資料。單位：mm/day。 
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表 6.3 同表 6.2 但為降水量平均百分比變化。 

  

6.5 區域特定天氣與氣候現象的未來推估 

本章節探討的是影響臺灣地區的極端天氣及氣候現象在 21 世紀末的變遷，

討論的主題包括颱風降雨、梅雨季豪雨、熱浪及寒潮等。本節使用全球氣候模式

以及其動力降尺度資料的結果來呈現臺灣地區極端現象的氣候特徵，在未來暖化
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環境中可能的變化，原因有二。首先，用來進行氣候推估的全球氣候模式的水平

解析度普遍都在 100 公里以上 (文字框 6.3)，對臺灣而言，無法反映局部區域地

貌對大氣環流的影響，解析極端天氣系統的空間結構及發展的能力較差。其次，

本章前半部所使用的統計降尺度方法呈現全球暖化對極端事件所造成的影響的

能力，有其學理上的限制。本章節中用來定義極端事件所用的閥值是所有參與統

計樣本參數值的第 95 百分位，事件參數值大於閥值者定義為極端事件。 

由於臺灣地區高解析度全球模式或動力降尺度氣候推估的研究有限，本章節

所引用的資料，主要為臺灣氣候變遷推估與資訊平台建置 (Taiwan Climate 

Change Projection and Information Platform, TCCIP) 計畫第一、二期年度成果報告 

(2011、2013、2014) 中的動力降尺度資料分析結果，暖化的情境皆設為 A1B 情

境。依據有限的模式模擬結果來推估氣候變遷，猶如由單一視角來看複雜事物，

得到的結果可能不是未來臺灣氣候變遷的全貌，且無從評估極端現象推估結果的

發生機率及不確定性，故本章節僅呈現爭議性較小的研究結果。依據 CMIP5 資

料進行的推估，則因為數值計算量龐大，為第三期研究的重點，目前仍在進行中，

待完成後將在後續報告中呈現。 

在臺灣氣候變遷推估與資訊平台建置計畫中，為了能反映出劇烈天氣現象的

氣候特徵，使用日本氣象研究所 (Meteorological Research Institute, MRI) 20 公里

及 60 公里解析度的全球氣候模式 (MRI-AGCM) 資料以及經過動力降尺度所得

到 5 公里解析度的資料，分析臺灣區域氣候的變遷。雖然 60 公里解析度的全球

模式，仍無法模擬出極端降雨該有的強度，但是對熱帶氣旋的發生頻率、發展、

以及移動路徑已經有不錯的模擬能力。20 公里解析度的全球模式，對極端降雨

的發生頻率、強度及空間分布的模擬已經接近於觀測值，也可直接模擬出中心氣

文字框 6.3: 全球氣候模式解析度 

全球氣候模式需要使用到龐大的電腦計算資源來對大氣環流進行至少長達一百

多年的三維模擬，並且需要進行多種暖化情境的模擬。在計算資源有限的情況下，

模式所使用的解析度多超過 100 公里。在 AR4 中多數的全球模式解析度為 200公
里至 250 公里，在最新的 AR5 報告中所用的全球模式模式開始出現網格大小約 50
公里至 60公里的，稱之為高解析度模式，以此觀點，全球模式網格小於 30公里便

可稱之為超高解析度模式。然而這些定義在數年之後應該將會隨著電腦計算能力的

增加有所改變。 
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壓極低的強烈颱風，以及伴隨的強降雨 (Sugi et al., 2009；Kanada et al., 2010；

Kusunoki, 2011)。 

6.5.1 颱風 

關於全球暖化對未來颱風發生的頻率及強度的影響，Knutson et al. (2010) 彙

整了數個高解析度動力模式對未來颱風的推估結果，其研究中指出，21 世紀末

全球颱風發生的頻率減少 6%~34%，但是強颱風頻率增加，颱風暴風半徑 100 公

里內降雨強度增加約 20%，這些變化在各海域的變動程度有著相當大的差異。

Sugi et al. (2009) 亦指出全球暖化會導致 21 世紀末颱風發生頻率減少、強度增

加。除了颱風發生頻率減少之外，Murakami et al. (2011) 的研究還指出西北太平

洋的颱風生成處會往東邊偏移、侵襲東南亞海岸的颱風個數亦會減少約 44%。 

關於臺灣附近的颱風受暖化的影響，「臺灣氣候變遷推估與資訊平台建置計

畫 (2/3) 年度成果報告書」(2011) 中分析了 MRI-AGCM模擬的颱風的降雨、溫

度及水氣，結果顯示西北太平洋上的颱風經過時的海表面氣溫在 21 世紀末則是

增加了 2.2°C；至於影響臺灣颱風 (指那些颱風中心進到離臺灣本島海岸線 300

公里範圍內的颱風) 所經過臺灣附近時的海表面氣溫在 21 世紀末則是增加了

2.6°C。A1B情境下，暖化的結果導致 21 世紀末西北太平洋上颱風發生的個數約

為 20 世紀末時期的 73%；侵臺颱風個數變化的不確定性太高，在此不予以討論。 

受到颱風環流將水氣帶往颱風中心的影響，A1B 情境下，21 世紀末 MRI-

AGCM 模擬的颱風，颱風中心的水汽含量要比颱風外圍環境的水汽含量高出甚

多 (可多出約 50%)，而且降水多集中在距颱風中心 100 公里以內的區域，隨著

全球暖化，颱風的水汽含量及降雨的強度都有大幅增加的情況。侵臺颱風的水氣

含量與西北太平洋颱風水氣含量的增加幅度差不多，在 21 世紀末增加了約 20%

上下。至於降雨增加的幅度越靠近颱風中心越大，西北太平洋近颱風中心 (100

公里內) 的降雨強度在 21 世紀末增加超過 20%；侵臺颱風部分比較不受到颱風

生成期及消散期的影響，近中心降雨強度的增幅較稍高，在 21 世紀末增加的幅

度超過 30%。 

由於模式中較大的降雨主要發生在距颱風中心 100 公里內，若將以此區域內

所有時雨量大於 5 mm的降水當做統計樣本，並以 20 世紀末時期颱風降雨時雨

量的第 95 百分位當作評判是否為極端降雨的閥值，在 A1B情境下，西北太平洋
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颱風內極端降雨出現的機率在 21 世紀末則可增加一倍以上；以次數而言，則多

了約 60%。 

除了評估颱風內部降雨強度的改變，亦可以颱風中心 100 公里內的區域平均

值來計算機率及累積分布函數來分析颱風的降雨能力及內部的溫度及所含的水

汽量。圖 6.24 顯示在 A1B情境下，西北太平洋颱風所經海域的海面氣溫與颱風

所含水汽量的機率密度函數分布情況，呈現很好的對應關係，二者皆隨著全球暖

化明顯地往較大值平移，分布形狀的改變並不太大。至於颱風降雨的機率密度函

數，除了平均值增加，分布曲線形狀也有較大的改變，分布曲線的範圍 (標準差) 

變的比較寬，亦即降水能力較強的颱風發生比例變大。雖然圖 6.24 顯示的是西

北太平洋颱風的特徵，分析侵台颱風亦可得到類似的結果。 

 

圖 6. 24 在 A1B情境之下，西北太平洋各時期颱風的海面氣溫 (左，單位：K)、

水汽含量 (中，單位：mm)、平均降雨強度的機率密度函數 (右，單位：

mm/hr)。樣本取自中度以上颱風在離中心 100 km範圍內的區域平均值。

藍、綠、紅各代表 20 世紀末、近未來、21 世紀末時期。 
 

同樣地，若以颱風中心 100 公里內的區域平均雨量作為參數，並以其 20 世

紀末時期的第 95 百分位來定義強降雨颱風，極端降雨颱風出現的機率在 21 世紀

末時期所佔的比例，則可增加 3 倍至 4 倍以上。但若考慮隨著暖化颱風頻率減

少，臺灣地區極端降雨颱風出現的次數，在 21 世紀末比 20 世紀末出現的次數多

出約 200% (臺灣) 及 160% (西北太平洋)。 

臺灣地區颱風降雨受颱風路徑所主宰，但 100 公里的路徑差距常可導致截然

不同的颱風降水空間分布。由於模擬的颱風路徑在小區域中變異的程度不小，模

式推估臺灣附近的颱風路徑的變化仍具有很高的不確定性，導致颱風降雨改變的

推估也存在明顯的不確定性，對暖化後臺灣地區颱風降雨改變的評估會有明顯影
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響。為降低颱風路徑差異所產生的不確定性，「臺灣氣候變遷推估與資訊平台建

置計畫(3/3) 年度成果報告」(2013) 利用颱風中心跟降雨的空間分布關係，以及

4 組高解析度全球模式系集模擬的資料 (來自 60 公里解析度 MRI-AGCM)，算出

颱風中心在特定位置時，未來颱風降雨的平均空間分布的氣候值。若不考慮颱風

路徑及頻率的改變，只考慮降雨強度的改變，在 A1B情境下的 21 世紀末臺灣地

區的颱風降雨強度呈現增加的趨勢 (平均增加 20%~40%)，尤其是中部地區及中

北部山區增加較為顯著，平均降雨強度可超過 60% (圖 6.25)。 

6.5.2 梅雨季降雨 

「臺灣氣候變遷推估與資訊平台建置 (1/3) 年度成果報告」(2014) 分析

MRI-AGCM動力降尺度資料中梅雨季降雨在 21 世紀末的降雨改變率，結果顯示

梅雨季降雨在中、南部地區大致為明顯增加的趨勢，尤其是西南地區沿海，其降

雨改變率增加可達 30% (圖 6.26)。至於西北部及東部地區的降雨改變則不太明

顯，未能通過統計檢定。進一步分析不同降雨強度出現的頻率，可以發現山區降

雨的增加主要是跟 21 世紀末出現豪大雨頻率增加有關。 

 

圖 6.25  颱風降雨氣候值在 21世紀末

的改變率的空間分布圖。 

 

圖 6.26 推估 21世紀末的梅雨季總降

雨改變率分布圖。單位：% 

分析世紀末 (2075~2099 年) 日雨量大於 50、130 及 200 毫米發生的頻率發

現，中、南部地區發生頻率有明顯增加的趨勢，尤其是西南沿海一帶，顯示 21 世

紀末西南部地區降雨增加，應該是受到豪雨及大豪雨增加的影響 (圖 6.27)。進一
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步分析各降雨強度佔總降雨百分比的機率密度函數 (圖 6.28)，也發現在未來的

梅雨季降水中，日雨量大於 50 亳米所貢獻的比例增加。 

 

圖 6.27 推估 21 世紀末 (2075~2099 年) 日累積雨量大於 50、130 及 200 mm (從

左至右) 頻率變化分布。單位: 日數/月。 

 

圖 6.28 以臺灣全區每個網格點資料計算降雨量佔總降雨量之百分比密度函數

分布。單位:%／mm。 
 

進一步分析梅雨季的極端降雨事件，可看到動力降尺度可模擬出與觀測極端

事件類似的環流場特性：臺灣位於低壓槽風切帶，北方有明顯的東北風，南方則

方海上存在著低層噴流；臺灣南部低層的水氣通量偏高；低層在華南延伸至臺灣

一帶有一相對濕度極大值；降雨極大值出現在中、南部山區迎風面。 

圖 6.29 為極端降雨事件發生時的環流及降雨合成圖，可發現 21 世紀末的極

端降雨事件中，南海地區的西南風變化較不顯著、但是臺灣海峽及臺灣南部海域

的可降水量 (水汽垂直積分值) 及水氣通量則是明顯增加 (可降水量增加約 25%，
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水氣通量增加約 20%)。臺灣地區中南部山區及西南部地區的極端降水事件的降

水量也有明顯的增加，中南部山區增加皆超過 20%，西南部沿海地區增加最多，

可超過 60%~80%。由於 21 世紀末梅雨季臺灣地區極端降雨事件的風場及環流場

的配置與 20 世紀末相較並無太大的改變，而臺灣中南部山區及西南部沿海地區

的降雨增加，應該與環境場的水氣及水氣通量增加有較大的關係。 

 

圖 6.29 20 世紀末 (上排) 與 21 世紀末 (下排) 梅雨季極端降雨事件的環流場

與降雨合成圖。左至右為 850 hPa高度場 (hPa) 與風場 (m/s)、可降水

量 (kg/m2) 與 10m氣流場 (m/s)、850 hPa水氣通量以及臺灣地區降雨

分布 (mm)。 

6.5.3 極端高溫  

以往分析氣象測站的觀測資料是研究區域極端高溫的主要方法，但受限於觀

測站的位置與數目，只能了解臺灣局部區域的高溫特徵，但由於臺灣地形的複雜

性，無法直接將局部區域的高溫特徵擴充應用至臺灣全島。如今，因高解析度動

力降尺度資料的建置，可將高溫特徵的研究由局部區域擴展至全島，以了解臺灣

地區不同位置與不同高度之間極端高溫的差異，以及未來臺灣地區極端高溫空間

與時間的變化。 
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本節以日本氣象廳發展的 MRI-JMA (之後簡稱 MRI) 與德國 Max Planck 

Institute發展的 ECHAM5/MPI-OM (之後簡稱 ECHAM5) 兩種氣候模擬結果做為

驅動美國大氣研究中心 (NCAR) WRF 動力降尺度模式之背景場，推估在 A1B的

情境下，臺灣未來發生極端高溫時的大氣特徵。動力降尺度執行當代 (1979~2003

年) 及世紀末 (2075~2099 年) 兩個時期各 25 年的氣候模擬，並使用美國國家環

境預報中心 (The National Centers for Environmental Prediction，NCEP) 產製的氣

候預報系統重分析資料 (Climate Forecast System Reanalysis，CFSR) (之後簡稱

NCEP) 做為當代 (1979~2003 年) 時期比較的參考資料。本節所使用臺灣地區高

解析度溫度推估資料來自於上述三種模式資料經 WRF 模式進行動力降尺度後的

資料，分別以 NCEP-WRF、ECHAM5-WRF 與 MRI-WRF 表示。 

參考澳大利亞地質調查機構在自然災害對昆士蘭東南部影響的風險評估報

告 (Natural hazards and the risks they pose to South-East Queensland) 第 10 章中對

極端高溫的定義，以 1979~2003 為基準期，在此基準期中的日最高溫 95 百分位

數(percentile) 的溫度做為高溫日閥值，而日最高溫大於這個閥值溫度即為高溫日；

若高溫日持續三天以上稱為一次熱浪事件，而熱浪事件中高溫日持續的天數便納

入熱浪持續天數的計算。 

6.5.3.1 臺灣地區高溫日的分布特徵 

兩模式資料經過降尺度之後的區域氣候推估中，以臺灣地區平均的日最高溫

度來看，在 20 世紀末時期全年平均日最高溫最常出現的溫度約落在 27oC~28oC，

到了 21 世紀末時期全年平均日最高溫分布曲線往高溫區移動 (圖 6.30)，常出現

的溫度約在 30 oC~31oC，增加了約 3oC。 

 

圖 6.30  1979~2003 年與 2075~2099 年兩個時期臺灣地區平均日最高溫，在各溫

度區間日數分布，分別為 (a) ECHAM5-WRF 與 (b) MRI-WRF 推估結

果，藍線為 1979-2003 時期，紅色線為 2075-2099 時期。 
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進一步以臺灣地區各網格點上的日最高溫定義每一個網格點的高溫日。圖

6.31 為 20 世紀末時期極端高溫閥值分布的狀況，可看到臺灣西半部的閥值溫度

較東半部高。而高溫日的平均溫度分布的位置也與閥值相近，主要分布於臺灣西

側。而在 21 世紀末時期，除了溫度整體的提升，在極端高溫分布的位置並沒有

顯著的變動。而由時期與時期的差異 (圖 6.32) 所示，未來臺灣高溫日溫度整體

提升以北部及山區溫度增加較明顯。 

 

圖 6.31 三組降尺度在 20 世紀末時期所推估臺灣地區之高溫日閥值溫度分布，分

別為 (a) NCEP-WRF、(b) ECHAM5-WRF及 (c) MRI-WRF的推估結果。

單位：oC。 

 

圖 6.32 21 世紀末時期臺灣地區 (a)、(b) 高溫日數改變量，單位：日/年。(c)、

(d) 高溫日平均溫度的改變量。等值線溫度為 1oC，單位：oC。 
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6.5.3.2 臺灣地區熱浪的分布特徵 

熱浪是比高溫日更極端的高溫現象，高溫日持續三天以上稱為一次熱浪事件。

圖 6.33 為 20 世紀末期間熱浪發生天數空間分布，主要分布在臺灣北部、東部與

山區，在臺灣西半部則相對天數較少。21 世紀末熱浪發生天數隨著高溫日數的

增加也大量增加 (圖 6.34)，臺灣發生熱浪天數分布，都是在南部與山區熱浪發生

日數較多，在山區的熱浪發生日數在 2075~2099 年內可超過 2700 日，而北部日

數相對的比其他區域為少。 

 

圖 6.33  20 世紀末時期臺灣地區熱浪發生日數分布，分別為 

 (a) NCEP-WRF、(b) ECHAM5-WRF 與 (c) MRI-WRF。單位：日／年。 

 

圖 6.34  21 世紀末時期臺灣地區熱浪發生日數分布，分別為 

(a) ECHAM5-WRF與 (b) MRI-WRF。單位：日／年。 
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綜合高溫日與熱浪的特徵，在高溫日的平均溫度分布上，溫度增加較多的區

域分布在北部與山區；在高溫日數與熱浪發生天數的分布上，也都顯示日數較多

的位置發生在南部與山區，同樣也顯示北部的日數少於其他區域的特徵。 

統計熱浪發生的時間，顯示 20 世紀末時期熱浪發生的比例在七月份高於其

他月份，而熱浪發生在夏季 (6~8 月) 的比例超過了 90% (圖 6.35a至圖 6.35c)，

也就是說在 1979-2003 時期熱浪發生的時間大多集中在夏季。資料亦顯示 (圖

6.35d 與圖 6.35e) 在 21 世紀末時期，夏季發生熱浪的比例仍佔大部分，但是其

他月份熱浪發生的比例明顯增加，尤其以九月最明顯，顯示夏季與熱浪好發季節

變長、延後結束。 

 

圖 6.35 20 世紀末時期 (a) NCEP-WRF、(b) ECHAM5-WRF 及 (c) MRI-WRF 熱

浪發生的月份分布以及 21 世紀末時期 (d) ECHAM5-WRF 與 (e) MRI-

WRF 熱浪發生的月份分布。括號內的數字為熱浪發生日數。 
 

為了瞭解熱浪發生時的大尺度系統分布，將夏季熱浪發生時的平均海平面氣

壓與 10 米風場標準化 (減去夏季氣候平均得到平均距平，再將平均距平值除以

平均距平值的變動範圍)，以判斷熱浪發生時大氣環流的特性。結果如圖 6. 36 所
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示；臺灣發生熱浪時北緯 30 度以南氣壓增高、30 度以北則氣壓降低，而臺灣位

於高氣壓距平的區域中 (圖 6.36a 至圖 6.36c)；而且南風分量也較氣候平均強，

利於南方暖空氣向北傳輸。氣壓高表示有較穩定的天氣，再加上南方的暖空氣更

是有利於增溫。兩組推估資料都顯示 21 世紀末臺灣地區的海平面氣壓場較氣候

平均高的現象 (圖 6.36d、圖 6.36e)。 

 

圖 6.36 臺灣地區夏季發生熱浪時大尺度系統差異分布，分別為 20 世紀末時期 

(a) NCEP 分析場、(b) ECHAM5 推估結果與(c) MRI的推估結果與 21 世

紀末時期 (d) ECHAM5 與(e) MRI的推估結果。其中色階為臺灣發生熱

浪時標準化過後的海平面氣壓與 10 米風。 
 

最後將臺灣地區發生極端高溫時的特性定量化 (表 6.4)，在高溫日平均溫度

方面，20 世紀末時期高溫日平均溫度約為 28.1oC～29.7oC，到了 21 世紀末時期

則增加為 29.2oC~31oC；高溫日平均溫度標準差約為 0.3oC~0.4oC，到了 21 世紀

末時期增加為 0.8oC~1.1oC。未來變化的趨勢卻是一致都有溫度升高、高溫日與

熱浪發生的機會變多，熱浪持續的時間加長等現象。至於 25 年的熱浪事件數目

增加了 2.2~3.5 倍，每個熱浪事件數持續的天數也增加了約 1.6~2.8 倍。 

總結上述各項資料，到了 21 世紀末時期，日最高溫好發的溫度區間增加了

3oC。在高溫日空間分布的特徵上，都是南部與山區高溫日數較多，而北部的高

溫日數則都比其他區域為少，這與熱浪空間分布的特徵相近。由標準化的資料中

可知，在熱浪發生時夏季平均環流分布的特徵顯示臺灣地區氣壓會比氣候平均高，
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且南風的分量也會比較強。由量化的臺灣地區極端高溫特性顯示，在現在時期雖

然各模式間推估結果略有差異，但在未來變化的趨勢卻是一致都有溫度升高、高

溫日與熱浪發生的機會變多，熱浪持續的時間加長等現象。 

表 6.4 區域氣候推估結果在高溫日的平均溫度、平均標準差、25 年的熱浪事件

數以及每個事件持續的時間。 

  

6.6 未來氣候推估資料使用說明指引 

如果有一筆資料，能夠完整描述臺灣未來 100 年的氣候變遷趨勢，其中包含

了颱風、梅雨、熱浪、寒潮等極端事件，也包含了季節降雨、季節變遷等較長期

的變化，對於氣候變遷應用端來說，將會是一個相對容易使用的資訊。如此一來，

各個領域的使用者，都只需要用同一組資料就可以完成所有的應用研究與衝擊分

析。然而事實並非如此，以目前的科學研究與技術來說，氣候變遷的推估技術還

無法達到這個目標。因此，氣候變遷研究人員，會依據不同的推估目的，進行氣

候條件的設定以及決定使用的模式。對於應用端使用者來說，如果對所使用的推

估資料能有進一步的了解，相信在資料使用效率上定能有所提升。有鑑於此，本

節將針對氣候推估資料的使用進行闡述，包含了推估資料的特性說明以及氣候推

估資料的使用方式。 
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6.6.1 未來氣候推估資料的特性 

6.6.1.1 全球氣候模式與降尺度 

利用全球氣候模式為工具從事未來氣候變遷推估研究仍是現今科學界氣候

變遷推估的主流。在氣候推估上，全球氣候模式是以空間網格的方式來描述地球

的氣候變化，目前大多數的全球氣候模式皆能解析 200~300 公里的空間網格。 

從全球的觀點來看，這樣的空間解析度已足夠描述全球主要氣候系統的變遷

趨勢，但是對於臺灣以及其他島嶼來說，這樣的解析度其實不容易使用。舉例來

說，臺灣南北縱長約 400 公里，東西寬約 140 公里，在全球氣候模式的虛擬網格

地球裡，臺灣的面積大概只佔了 3~4 個網格點，這還包含了可能落在臺灣近海的

點。試問以這樣解析度的資料該如何應用在臺灣地區北、中、南、東，甚至是各

縣市、各鄉鎮的氣候變遷推估研究呢？ 

然而，不可否認的，全球氣候模式推估資料仍是臺灣目前最主要的氣候變遷

推估資訊來源。為了使氣候變遷推估資訊真正應用到世界各個小區域，必須要有

一種工具，扮演將全球氣候模式提供的大尺度資訊導入小區域的角色。這個工具，

就是所謂的降尺度技術。透過統計或者是區域氣候模式 (亦即動力) 的方式，將

全球氣候模式的粗網格資料，於某特定區域 (如臺灣) 進行空間上的資料細緻化

工作，目前通常細緻化成 5 公里網格的空間解析度。如此一來，要研究臺灣各區、

各縣市甚至各鄉鎮的氣候變遷趨勢，相形之下就容易許多了。 

6.6.1.2 氣候變遷推估與季節預報 

全球氣候模式的驅動力主要來自於邊界條件或輻射作用力，邊界條件的設定

則會因為模式使用的目的而有所調整。同一個全球氣候模式，用於氣候變遷推估

與季節預報時，其驅動力的設定會不一樣。當我們在進行氣候變遷的推估模擬時，

全球氣候模式的驅動力主要是依照假設情境下的溫室氣體與氣膠變化情形來設

定 (如 RCP8.5、A2 等)，並且以此設定來模擬未來 100 年地球可能的氣候變化狀

態。由於是情境假設下的模擬結果，所以它被稱為 “推估 (Projection)” 而非 “預

報 (forecast)”。反觀季節預報， 是從當前最新的觀測結果出發，預報未來數個月

至一年的氣候狀態。 
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6.6.1.3 動力降尺度與統計降尺度推估資料的特性 

動力降尺度是以區域氣候模式為工具來銜接全球氣候模式的推估資料，並進

行特定區域的高解析度氣候變遷模擬。由於區域氣候模式本身包含了完整氣候動

力與熱力控制方程，再加上對此特定區域的地形也有完整描述，因此，相對於統

計降尺度，動力降尺度在處理氣流與地形的交互作用上，較有優勢。換言之，動

力降尺度具有模擬極端事件(如颱風、極端降雨、熱浪等)的能力。不僅如此，由

於是完整的區域氣候模式，動力降尺度除了可以提供極端事件的資訊，更可以提

供所有的氣象變數以及較高時間解析度的推估資料 (例如每日、每小時等)。然而，

也就因為動力降尺度是以完整的區域氣候模式作為工具，計算上極為耗時，其模

式輸出之資料量亦極為龐大。IPCC AR5 所提供的全球氣候模式約有 46 組，為了

使降尺度的推估結果儘量客觀，理想狀況是以 46 組為依據進行動力降尺度，然

而，以臺灣現有的運算與儲存資源，要達成這個目標有其挑戰。這也是為什麼目

前動力降尺度資料只源自於某些特定全球氣候模式結果的原因。 

與動力降尺度相對應的是統計降尺度，是以歷史觀測資料為基底，結合 GCM

過去同一時期的歷史推估資料，建立長期而穩定的統計關係，並將此統計關係應

用於全球氣候模式未來的推估資料中，空間解析度的高低，取決於歷史觀測資料

的解析度。運算速度快是的優勢。因此，研究人員便利用此優點針對 IPCC AR5

所提供的 46 組 GCM 產製臺灣地區統計降尺度資料。統計降尺度可提供使用者

完整且客觀的推估趨勢與變化範圍，這是動力降尺度資料目前較難達成的。不過，

由於所使用的降尺度方法來自於統計方程式，統計降尺度普遍以描述較長時間尺

度的氣候特性為主，例如每月降雨、每月氣溫等，對於極端事件的掌握，則相對

較為困難。另一限制則為統計降尺度的依據為現在氣候的統計特性，並將之延伸

至未來氣候。如果未來氣候的統計特性有所改變，統計降尺度的基本假設就產生

問題。以上討論指出統計與動力降尺度各有其優缺點，其特性比較如表 6.5 所示。 

有鑑於此，不同領域在使用氣候變遷降尺度推估資料時，就必須因應不同的

使用目的選擇動力或是統計降尺度資料。舉例來說，氣候變遷淹水衝擊研究時，

講求的是短延時強降雨的極端事件，此時就應該選擇動力降尺度的資料，但是必

須犧牲資料源頭只來自於少數幾個全球氣候模式的缺點。另外，又如進行氣候變

遷水資源衝擊分析時，主要是從每旬、每月甚至每季的觀點切入，這時候源自於

多組全球氣候模式的統計降尺度月推估雨量就會是不錯的選擇，然而，若要進一

步分析流量時，則必須要準備好，將月雨量轉換成日雨量的工具(如 Weather 
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Generator) 才有辦法。 

表 6.5 降尺度方法優缺點比較 

 統計降尺度 動力降尺度 

優點 

＊ 計算速度快 

＊ 對於長期的變化趨勢 (如季節、月尺

度) 較有掌握能力 

＊ 能於短時間內獲得由不同 GCM 模

式，針對同一地點所進行降尺度之預

報變量產出資訊。 

＊ 較能掌握劇烈天氣  (如颱風、梅雨等) 

中極端值之變化強度量。 

＊ 可進行劇烈天氣對局部地區  (如臺灣

本地) 高解析度物理過程機制研判與

分析。 

＊ 針對致災天氣的研究，有其重要性。 

缺點 

＊ 預報因子與預報變量間必須存在長

期而穩定的統計關係。 

＊ 地形變化所造成之影響不易辨識。 

＊ 現階段，在劇烈天氣現象的應用上  

(如颱風、梅雨等) 有其使用限制。 

＊ 需要大量的計算資源。 

＊ 無法一次獲得由不同 GCM 源頭，經由

降尺度技術所產製之大量之本地預報

變量資料。 

＊ 大氣長期變化趨勢之掌握有待評估。 

6.6.2 如何使用氣候推估 

面對氣候變遷推估資料時，使用者要有三個重要的觀念，統計特性的概念、

風險的概念以及雙向溝通的觀念。以下將針對此三個觀念進行說明。 

6.6.2.1 由統計特性的角度來分析 

氣候變遷趨勢的分析，往往將時間區分成基期、近未來與世紀末加以討論，

並比較近未來與基期、世紀末與基期以及世紀末與近未來間，氣象變數的變遷趨

勢，例如平均溫度的改變、平均雨量的改變等。舉例來說，從 IPCC AR5 的降尺

度推估結果顯示，在 RCP8.5 情境下，相對於基期，臺灣地區世紀末的年平均溫

度有增加的趨勢。上述例子中，所謂「世紀末年平均溫度」指的是世紀末 (如 2081

至 2100 年) 這段期間內，年溫度的平均值，而非世紀末與基期在某一年的年溫

度比較。因為氣候變遷強調的是某一段特定時期內，氣象變數的平均特性是否發

生變化? 

然而，這樣的資料使用方式，往往與使用者的氣象資料使用習慣不同。大多

數的應用端，在分析歷史資料時，切入點都是以個案分析為主。例如重大歷史乾
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旱事件對水資源的影響、重大颱洪事件對淹水、坡地、農業以及公共衛生的衝擊

等。這是否意味著重視個案分析的使用者就無法使用推估資料?其實也不盡然，

只要調整分析的切入方式，一樣可以進行衝擊分析。例如分析基期與世紀末推估

資料中，各自前十場極端降雨事件對於淹水所造成之衝擊?由此角度切入，即可

比較平均而言，不同時期的前十場極端降雨事件有何差異?所造成的衝擊有何改

變? 

此外，在分析比較的過程中，模式模擬與歷史觀測個案間的校驗方式也是需

要加以考量的。以極端降雨校驗為例，要期望目前的模式能模擬到某歷史個案 

(如莫拉克颱風) 的發生有其難度；但若要模式能掌握歷史極端降雨事件發生的

頻率與整體強度則是可以期待的。換言之，氣候變遷研究時，模擬與觀測個案在

時間上的對應關係相對較不重要。在進行模式與歷史驗證時，極端降雨在基期的

整體特性在模式中是否有辦法掌握才是驗證過程的關鍵所在。相同的思考方式，

應用端模式 (如淹水面積推估模式、土砂量推估模式、稻米產量推估模式…等) 

在使用氣候變遷推估資料後，各領域的模式在基期所呈現衝擊面的整體特性是否

有辦法掌握，將會是應用端模式驗證時的重點。 

6.6.2.2 以風險的概念來詮釋分析結果 

IPCC AR5 設計了不同的情境以全球氣候模式來推估未來的氣候狀態，情境

的描述可參考文字框 1.7。全球有數十個全球氣候模式依照同樣的情境設定來進

行推估資料的產製，臺灣地區則是利用降尺度的方式，將此數十個全球氣候模式

的情境推估訊息導引至臺灣地區並使這些訊息在空間的分布上更加細緻。從大多

數使用者的角度來說，使用單一的氣候變遷推估結果或許是最容易進行後續研究

的方式，然而，目前的情況是，有數十個全球氣候模式情境推估結果，如何詮釋

數十個針對臺灣某個時期(如世紀末)的推估結果背後的訊息，是應用端需留意的

重要課題。 

氣候變遷衝擊研究的目的在於及早因應與準備，其中包含了政策的制定、因

應作為與建設等需長時間才有辦法成形的策略規劃。越多的模式結果，可提供越

完整的推估分佈，使用者則可以機率的方式來呈現與解讀這些訊息。舉例來說，

在 RCP8.5 的情境下，大約有一半的模式推估臺灣各地區的增溫在世紀末將超過

3°C，其中有 10%~20%的模式推估溫度上升甚至會超過 4°C，特別是在臺灣北部

與中部。面對這樣的結果，衝擊研究的使用者必須思考的一件事情是，哪一部分
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的結果是最適合用來進行後續延伸研究的?例如選取 3°C 的強度變化結果作為後

續應用研究，因為過大或是過小的變化，在氣候變遷衝擊評估上，往往是無法作

為或是無須作為的。類似的處理方式，應用端也可依照不同場合與時機點，從該

組推估結果中，以百分位的方式求得適合的推估數據，並以此數據進行後續衝擊

應用。以上所要表達的，是一種風險的概念，全球氣候模式的推估結果不必然會

發生，使用端應以現有能力所及，可承受且能夠有所因應作為的氣候變遷推估結

果，作為衝擊影響評估之首要參考訊息。 

6.6.6.3 資料提供者與使用者的雙向溝通 

長久以來，大氣科學家們致力於提高全球氣候模式的時空解析度，過去數十

年的努力已有長足進步，尤其是在水平解析度的部分，普遍均可提高至 100 公里

左右，少部分模式甚至可提高至 20 公里~10 公里。透過降尺度技術，對於局部

區域可達到 5 公里水平解析度的細緻度。然而，對於某些應用領域而言，5 公里

水平網格的解析度似乎仍無法直接使用。舉例來說，坡地災害研究的崩坍地，大

約是以公尺作為分析的尺度；公共衛生傳染病的研究則是以村里或是戶數作為分

析單元。以現在的氣象模擬技術，氣候變遷推估資料的時空解析度仍有其極限。

在不斷提升模擬以及降尺度技術，使推估資料趨近應用端使用需求的同時，應用

端若也同時嘗試將分析單元升尺度，使其能於現有推估資料下分析，累積氣候變

遷跨領域應用的研究經驗與方法建立，並期待不斷有更高品質的推估資料出現。

如此雙向且動態的調整與溝通，讓推估資料提供者與使用者逐漸趨近於某個可運

作的中間點，將有利於加速國內跨領域氣候變遷的科學研究。 

6.7 結語 

本章根據CMIP3與CMIP5全球模式推估資料經過降尺度提高解析度後的結

果，探討臺灣區域 21 世紀的氣候的變遷，所談未來的變化是相對於現今氣候平

均值 (1986~2005 年) 的統計數據。除了年平均溫度、降雨的變遷之外，亦以極

端暖晝日數、極端暖夜日數、熱浪日數、極端冷晝日數、極端冷夜日數以及寒潮

日數來表示極端溫度事件的改變。另外，因為極端天氣現象的時空尺度較小，需

要倚賴高解析度物理模式進行動力降尺度來呈現。在此亦以 CMIP3 A1B情境下

21 世紀末的動力降尺度推估資料來討論臺灣區域極端天氣與氣候現象 (颱風、梅

雨與熱浪) 可能的變遷。 
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溫度 

21 世紀臺灣地區的增暖在 2016~2035 年時期多介於 0.3°C~0.9°C 之間；到了

2081~2100 年間，RCP8.5 為 3.0°C ~3.6°C、RCP2.6 則低於 1°C。根據多模式的評

估，這些增溫的發生機率都大於 50%，屬於 IPCC 定義的「多半可能」(more likely 

than not)。在 21 世紀中後期，所有情境的增溫幅度都遠大於過去數十年溫度自然

變動，變遷的訊號顯著。由於全球陸地的增溫比海洋上高且高緯度地區增溫又比

熱帶顯著，臺灣是個海島且所處緯度較低，平均溫度變化幅度比全球平均的變化

幅度小一些，大約是全球平均值的 80%。在 21 世紀末 RCP8.5 情境下，約有一

半的模式推估增溫將超過 3°C，有 10%~20%的模式推估增溫甚至會超過 4°C，特

別是在臺灣北部與中部，需特別留意；但在 RCP2.6 情境下，「非常不可能」(very 

unlikely，也就是小於 10%的機率) 超過 2oC。 

以溫度的第 90 百分位定義的極端暖晝與暖夜以及熱浪發生日數在臺灣也將

隨著暖化而明顯增加，且增加幅度大於全球陸地區域，這是因為熱帶地區氣溫逐

日的變異量比中高緯度的小，單位溫度內的發生頻率變化較大。21 世紀末極端

暖晝與暖夜日數在 RCP4.5 情境下增加了 3.5~6.5 倍，每年幾乎有一半的天數都

是；在 RCP8.5 情境增加了 5~8.5 倍，每年超過 70%的天數都是；熱浪天數則由

每年 20 天，增加為 RCP4.5 情境下的 80~120 天、RCP8.5 情境下的 110~180 天。

在未來極端高溫事件的發生將成為常態，21 世紀末 RCP8.5 情境下更是幾乎整個

夏天都是高溫日。上述極端高溫的發生頻率在臺灣南部增加的程度比北部更多，

同樣是因為南部地區溫度日變異量較北部小的緣故。 

暖化亦會減少寒冷的極端溫度發生頻率，以溫度的第 10 百分位定義的極端

冷晝與冷夜以及寒潮發生日數均為減少的趨勢，減少幅度臺灣與全球陸地區域相

似。21 世紀末臺灣極端冷晝與冷夜的發生機率在 RCP4.5 情境下將減少 75%以

上，由 10%變成低於 2.5%、RCP8.5 情境則是由 10%變成低於 1％。寒潮日數由

現今每年 6.5 天，在 RCP4.5 情境下降為每年 2~3 天、RCP8.5 情境更是只剩約每

年 1 天。 

降雨 

臺灣平均降雨變化雖然在近未來雖有稍減，到了 21 世紀末並沒有顯著增加

或減少的趨勢。然而不同季節的降雨各有不同的變化趨勢，夏季降雨的增加最為

明顯，特別是在世紀中之後；秋季降雨也有增加的趨勢，增加的幅度比較小；冬
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季與春季的降雨則是有長期減少的趨勢。在臺灣夏、秋季為降雨的濕季，整體呈

現濕季降雨增加，在 21 世紀末 RCP2.6 情境約增加 4%~6%，在 RCP8.5 情境增

加至 14%~20%；乾季雨量則是減少， 在 21 世紀末 RCP2.6 情境減少約 2%，

RCP8.5 情境減少到 15%~20%。隨著暖化程度的增加，呈現濕季降雨增加、乾季

降雨減少的特徵，乾濕季的降雨差距更加顯著。雖然夏季降雨增加的機率較高，

但是推估不確定性大，21 世紀末時變化範圍介於-23%到+47%，降雨減少的情況

亦可能發生，只是發生的機率較低。冬季降雨平均約為下降 8%，未超過氣候內

部自然變動幅度，降雨改變率範圍可能從-45%至+30%，也一樣不排除增加的可

能性。 

由於臺灣地區未來降雨正走向乾季變乾、濕季變濕的型態，也反應在 21 世

紀末降雨的極端事件發生頻率的增加。未來降雨日數減少 (RCP4.5 減少 2%~4%；

RCP8.5 減少 6%~8%)，大雨日數增加，特別是在西南部地區。災害型降雨量指標

發生頻率 (RCP4.5 增加 5%~10%，RCP8.5 增加 20%~25%)；每年延時最長的連

續不降雨日增加 (RCP4.5 增加 2%~4%，RCP8.5 增加 12%~16%)、每年延時最長

的連續降雨日是減少的 (RCP4.5 減少 1%~2%，RCP8.5 減少 4%~5%)，顯示未來

發生乾旱事件的機率增加。CMIP5 與 CMIP3 暖化情境變化趨勢雖有些許差異，

整體而言，同樣是濕季變濕、乾季變乾。綜合而言，澇、旱類似的災害型天氣型

態未來發生的機率將增加，且暖化愈嚴重，此一趨勢愈明顯。 

推估不確定性 

本文以自然變動 (模式內部變異量)、模式間推估的差異以及不同暖化情境

設定來評估臺灣地區未來氣候推估不確定性。由於估計方法的緣故，氣候系統內

部自然變動的變異量並不隨時間改變，而模式差異與情境差異造成的不確定性範

圍則是逐年增加，同時逐年降低自然變動對不確定性的貢獻比例。對溫度而言，

不確定性主要來自模式差異與暖化情境差異，在 21 世紀初期主要是模式間的差

異所造成，隨著時間越久、暖化程度越嚴重，模式差異對不確定性的影響比例逐

漸降低，到了 21 世紀末則來自於暖化情境設定的差異。對降水而言，不確定性

主要來自模式差異與自然變動，排放情境差異的貢獻最小，模式差異一直是推估

不確定範圍的最大來源。 

極端事件 

在 IPCC 報告中對未來颱風的推估結果顯示西北颱風發生的頻率減少、強颱
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風頻率增加，降雨強度亦增加，這些趨勢特徵也與影響臺灣颱風相同。A1B情境

下的 21 世紀末時期，臺灣附近的海表面氣溫增加了約 2.6°C，侵臺颱風的水氣含

量增加了約 20%上下，近中心降雨強度的增加的幅度超過 30%，強降雨颱風出現

的比例也增加。在不考慮颱風路徑的改變的前提下，臺灣地區的颱風降雨強度將

會增加 20%~40%。 

21 世紀末的梅雨季降雨，在中、南部地區為增加的趨勢，其他地區的改變較

不顯著。西南部地區降雨增加主要是跟豪大雨事件發生頻率的增加有關。根據梅

雨季的極端降雨事件的合成分析顯示，中南部山區及西南部沿海地區的極端降雨

事件的降雨量明顯地增加，因為上方風場及環流場的特徵與強度並無明顯的改變，

此降雨增加應該與環境場的水氣及水氣通量的明顯增加有較大的關係。 

在 21 世紀末時期 A1B情境下，極端高溫日數增加 3~6 倍；高溫日的平均溫

度增加了約 1~2 度，增加較多的區域則在北部與山區。高溫日的日溫度變異也增

加，日平均溫度標準差，到了 21 世紀末增加超過 1 倍。熱浪事件數目增加了

2.2~3.5 倍，每個熱浪事件數持續的天數也增加了約 1.6~2.8 倍。熱浪發生日數也

大量增加，雖仍好發於夏季，但是夏季以外月份熱浪發生的比例明顯增加，尤其

以九月最明顯，顯示熱浪發生時節變長。熱浪與高溫日數的增加以山區較為顯著，

南部地區也比北部地區增加得多。臺灣發生熱浪時附近氣壓會比氣候平均高，有

較穩定的天氣，同時南風也會比較強，利於南方暖空氣向北傳輸。推估資料顯示

21 世紀末臺灣地區的海平面氣壓場較氣候平均高的現象，是除了增溫之外，有

利於熱浪發生的一個因素。 
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常見問題 

問題 6.1  影響統計降尺度推估結果的重要因素為何? 

以統計方法進行未來氣候推估區域化所依據的原始資料還是來自相對低解

析度的氣候模式，而當氣候模式解析度不足的時候，還是不可能模擬在高解析模

式才能呈現的特性，例如海陸分佈狀態、地形、海岸線、細部土壤與植被所可能

產生的影響。儘管 CMIP5 全球氣候模式的解析度已經比過去提升，多數氣候模

式的網格大小平均還是在 200 公里左右，由於在有限的計算與資料儲存資源限制

下，原本全球氣候模式所關注的模擬重點是全球或大尺度的氣候特性，也的確有

相當好的掌握，並持續有所進步 (Reichler and Kim, 2008)，但是無法要求原本就

不是這些模式所能處理的區域氣候特性，特別是先前提及高解析度模式才能模擬

的現象。以臺灣為例，臺灣冬季降雨形態主要是由於東亞冬季季風受到臺灣地形

作用所衍生，北部、東北部地區持續有地形抬升作用所產生的降雨，而中南部地

區位於背風面，則是幾乎不下雨，使臺灣中南部有明顯的乾濕季節變化，但是當

氣候模式在臺灣區域由於模式解析度不足而沒有辦法產生地形作用時，氣候模式

便無法產生與觀測降雨機制一樣的結果。也因此必須體認到對於氣候模式無法模

擬的區域尺度現象，即使以統計降尺度方法將氣候變遷推估模擬結果區域化，但

是如果海陸分佈、地形對於所推估的大尺度環境變化可能有進一步的影響 (例如

上述東亞冬季風如果減弱，可能使臺灣北部受地形抬升作用的降雨減少)，也就

不能預期在缺乏這些地形的低解析度氣候模式中可以產生這些影響，或模擬這類

局部區域氣候特徵的可能改變。一般的統計降尺度方法著重的是氣候模式系統性

誤差修正以及資料在水平空間上的細緻化，但是並不能改變模式受限於本身解析

度不足而無法模擬相關現象的問題，除非在統計模型中將這類已知影響區域氣候

特徵的物理過程透過巧妙的方式包含在其中。 
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問題 6.2  現行科學報告中的臺灣地區颱風降雨變遷為何不引用單一模式動力降

尺度的推估結果? 

利用區域氣候模式對全球氣候模式推估資料進行動力降尺度，是一種常被用

來提高資料解析度並提供多元的氣象變數的方式，此方法也可同時提高對極端事

件(如暴雨或颱風)的模擬能力，但改進仍有其極限存在。對氣候推估中影響臺灣

的颱風事件而言，最大的不確定來自於對颱風行徑路徑的推估，這受全球模式對

大氣環流決定颱風生成位置與大環境駛流場是否能被適當地模擬出來的影響極

大。以大洋盆地尺度來看，雖然目前高解析度的模式模擬對颱風生成個數、生成

位置與行經路徑的模擬有長足的進步，但是以局部區域的視角來看，不同的模擬

所推估出來的颱風路徑氣候統計值的變動很大，常與觀測的統計資料顯著的不同，

僅憑單一模式推估中個數有限的特定路徑颱風樣本的模擬資料來計算局部地區

降雨、風力變遷，所做的判斷容易有失偏頗，甚至可能會推出變遷趨勢方向不同

的結論。  

在 IPCC 報告中多以結果較佳的多模式系集平均來表示氣候變遷推估結果，

也以多個模式的結果估算出推估結果的不確定性。但是高解析度全球氣候推估的

執行相當耗計算資源，不易取得夠多的多模式高解析度全球推估資料來執行動力

降尺度，再加上動力降尺度的執行也耗計算資源，產製多模式與多情境之動力降

尺度資料的難度較高。對動力降尺度資料而言，若能有多模式系集的結果來計算

區域氣候的變遷也會是較佳的做法，可以有較多數目的特定路徑颱風個數來進行

統計分析，以計算出局部地區降雨、風力變遷，並估算推估結果的不確定性。 

 



臺灣氣候變遷科學報告 2017 

 

 
．509． 

 

臺灣氣候觀測分析結果整理 

資料來源：臺灣氣候變遷科學報告 2011、臺灣氣候變遷科學報告 2017 

 降雨 

 上升趨勢 下降趨勢 

全年 
◎ 1900年代~1940年 

◎ 1960年代中期~2010年 
◎ 1940年~1960年代中期 

春季 (FMA) 
◎ 1900年代~1920年代末期 

◎ 1960年代末期~1990年代初期 

◎ 1920年代末期~1960年代末期 

◎ 1990年代初期~2010年 

梅雨季 (MJ) ◎ 1900年代~1940年 ◎ 1940年~2010年 

夏季 (JA) 
◎ 1900年代~1940年 

◎ 1960年代中期~2010年 
◎ 1940年~1960年代中期 

秋季 (SO) 

◎ 1900年代~1910年代末期 

◎ 1930年代末期~1960年代中期 

◎ 1990年代初期~2010年 

◎ 1910年代末期~1930年代末期 

冬季 (DJ) 
◎ 1900年代~1930年代中期 

◎ 1990年代末期至 2010年 
 

臺灣整體年總雨量 
◎ 1920年~1960年間 

◎ 1990年代中期~2010 
◎ 1960年~1990年 

註：2016報告以臺灣降雨指數 (TRI) 代表臺灣全島降雨。資料長度：1900~2010年 

 氣溫 (Air Temperature) 

臺灣氣溫 全年 夏半年 冬半年 

所有測站所有年平均 23.1 oC 26.7 oC 19.6 oC 

百年來增溫 約 1.3 oC 約 1.3 oC 1.2 oC 

臺灣氣溫從 1900 年代至 1920 年代初期上升緩慢，1920 年代至 1940 年代上升較快，1940 年代

至 1970 年代氣溫上升趨緩，1980 年代至 2012 年有較大的上升幅度。此階段性上升在冬半年最

明顯，夏半年氣溫則大致呈現長期線性上升趨勢。 

註: 2016報告以 14 個氣象局測站代表臺灣溫度。資料年份：1900~2012 年 
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 最高氣溫 (Maximum Temperature) 

臺灣最高氣溫 全年 夏半年 冬半年 

所有測站所有年平均 27 oC 30.5 oC 23.4 oC 

百年來增溫 0.8 oC 0.9 oC 0.9 oC 

臺灣最高氣溫從 1900年代至 1920年代初期上升緩慢，1920 年代至 1940年代上升較快，1940 年

代至 1970年代氣溫上升變緩，1980年代至 2012 年有較大的上升幅度。 

 最低氣溫 (Minium Temperature) 

臺灣最低氣溫 全年 夏半年 冬半年 

所有測站所有年平均 20.2 oC 23.7 oC 16.6 oC 

百年來增溫 約 1.7 oC 1.8 oC 約 1.7 oC 

臺灣最低氣溫從 1900 年代至 1920 年代初期緩慢下降，在全年平均及冬半年比較明顯。1920 年

代初期至 2012年氣溫上升，增溫在 1920年代至 1940年代、1970 年代末期至 2010 年較快，1940

年代至 1970年代增溫緩慢甚至看不出來有明顯上升。 

 氣溫日較差 (Diurnal Temperature Range) 

臺灣氣溫日較差 全年 夏半年 冬半年 

所有測站所有年平均 6.81 oC 6.83 oC 6.79 oC 

百年來狀況 
由於百年來全年最低氣溫增溫 (約 1.7 OC) 大於最高氣溫增溫 (約

0.8 OC)，因此氣溫日較差減小 (夏半年與冬半年亦是)。 

臺灣氣溫日較差從 1900 年代至 1930 年代初期上升 0.7 oC，1930 年代初期至 2012 年下降約 1. 2 

oC。 

 水氣壓 (Vapor Pressure，簡稱 E)  

臺灣水氣壓 全年 夏半年 冬半年 

所有測站所有年平均 23.1 hPa 27.9 hPa 18.3 hPa 

百年來上升 0.62 hPa/ oC 0.77 hPa/ oC 0.5 hPa/ oC 

臺灣水氣壓從 1900 年代至 1930年代中期，全年、夏半年皆緩慢上升，但冬半年幾乎是持平。

1930年代中期至 1960年代初期則上升較快。1960 年代初期至 2000年代初期下降，2000年代

初期至 2012年幾乎是持平。    (資料年份：1900~2012 年) 
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 相對溼度 (Relative Humidity，簡稱 RH) 

臺灣相對濕度 全年 夏半年 冬半年 

所有測站所有年平均 79.3% 80.3% 78.2% 

1960 年代~2012 年下降 5% 5% 5% 

臺灣相對溼度在 1900年代至 1960年間，長期變遷趨勢不明顯。 

依據 Shiu et al. (2009) 研究的結果，近 45年來 (1961~2005年) 臺灣地區相對濕度下降在都市地

區比離島地區明顯，大城市又比小城市明顯，相對濕度的減少顯然與都市化成正相關。 

(資料年份：1900~2012年) 

 雲量 (cloud amount) 

臺灣雲量 全年 夏半年 冬半年 

所有測站所有年平均 6.6 6.5 6.8 

臺灣雲量從 1900年代至 1940 年代末期上升，1940年代末期至 2010年下降。夏半年雲量變化極

大值 (1940年代末期) 與極小值 (1900年代初期) 相差約 0.75分量，而全年也有約 0.5 分量的差

異。 

(資料年份：1900~2012年) 

 日照時數 (Duration of Sunshine，簡稱 SunD.) 

臺灣日照時數 全年 夏半年 冬半年 

所有測站所有年平均 每日 5.4 hr 每日 6.4 hr 每日 4.4 hr 

百年來減少 每日 0.8 hr 每日 1.1 hr 每日 0.5 hr 

臺灣日照時數 1900 年代至 1940 年代末期持平，1940 年代末期至 1950 年代中期微升，1950 年

代中期至 1990年代初期下降，1990年代初期至 2012年微升。 

(資料年份：1900~2012年) 
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 能見度 (Visibility，簡稱 VIS) 

臺灣能見度 全年 夏半年 冬半年 

所有測站所有年平均 15.9公里 17.3公里 14.3公里 

1950~2012 年減少 約 12公里 約 14公里 約 10公里 

臺灣能見度 1950年代至 2012 年呈下降趨勢。 

(資料年份：1950~2012年) 

 季節變化 

臺灣六個測站夏冬兩季的長度的長期變化趨勢統計，單位為日/十年；以及峰值溫度 (最高低溫) 

趨勢，單位為°C/百年。負值表示日數減少或溫度下降；反之，正值表示日數增長或溫度上升。

以*符號標示及以粗體底線標示者分別代表通過Mann-Kendall test 90%及 95%統計檢定。 

臺灣季節變化 臺北 臺中 臺南 恆春 臺東 花蓮 

夏季 
季節日數 + 6.47 + 8.41 + 5.95 + 0.43 + 6.33 + 6.42 

峰值溫度 + 2.48 + 1.28 + 1.12 + 0.19 + 1.01 + 1.60 

冬季 
季節日數 - 8.50 - 7.54 - 5.12 - 2.62 - 6.00 - 6.62 

峰值溫度 + 3.61 + 3.74 + 2.89 + 1.14* + 2.19 2.78 

6 站的夏季日數皆為增加趨勢，僅恆春無統計顯著性；臺中站增加最多。冬季日數皆為減少趨

勢，唯恆春無統計顯著性；臺北冬季減少最多。此外，冬季變暖程度比夏季明顯。臺北、臺中、

花蓮的夏季長度在 1970年代開始即明顯增加，而臺東則遲至 1980年代才開始增加。 

(資料年份：1957~2006年) 

 極端高溫日數 (高於 PR90) 

《臺灣氣候變遷科學報告 2011》(6 個百年測站，1911-2009) 

天/10 年 台北 臺中 臺南 恆春 花蓮 臺東 

近 100 年 1.36天 0.12天 0.23天 0.97天 0.52天 0.76天 

近 50 年 2.06天 0.23天 -1.53天 -2.08天 3.20天 1.64天 

近 30 年 3.96天 -0.86天 1.88天 0.23天 7.43天 2.42天 

6個百年測站之極端高溫日數百年來皆呈增加的趨勢。 

臺北站增加幅度最大，約增加 1.4 天/10 年，2000 年-2014 年的高溫日數比 1911 年-1920 年平均

增加 10天以上。 
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 《臺灣氣候變遷科學報告 2016》(6 個百年測站：1911~2014；15 個 50年測

站：1961~2014) 
* 1950 年至 2014 年間，近 30 年極端高溫日數增加幅度最大的 6 個測站分別是高雄、玉山、花

蓮、宜蘭、臺北、澎湖。高雄站每 10年約增加 7天。 

 極端低溫 (低於 PR10) 

《臺灣氣候變遷科學報告 2011》(6 個百年測站，1911~2009 年) 

次/10 年 台北 臺中 臺南 恆春 花蓮 臺東 

近 100 年 -0.43次 -0.40次 -0.49次 -0.30次 -0.37次 -0.44次 

近 50 年 -1.03次 -0.97次 -0.78次 -0.89次 -0.74次 -0.42次 

近 30 年 -0.86次 -1.29次 -0.76次 -1.07次 -0.76次 -0.30次 

6個百年測站之寒潮事件近百年、近 50年、近 30年皆為減少的趨勢。寒潮事件定義根據盧與

李 (2009)。 

 暖晝與暖夜 (TX90p、TN90p) 

事件 偏多 偏少 備註 

暖晝 
* 1940年代至 1960 年代  

* 近 10年 
 百年來並沒有明顯的線性變化趨勢 

暖夜 

* 1950年之後 

* 近 10年發生頻率明顯

高於過去的任何 時

期。 

1950年之前 
2001~2010 年的平均日數比 1911~ 

1920年幾乎增加 60天。 

 冷晝與冷夜 (TX10p、TN10p) 

事件 偏多 偏少 備註 

冷晝 1961~1986年 1990年代~2014年 

* 2005年與 2011 年冷晝天數高於氣

候平均值，2011年尤其明顯。 

* 外島和北部山區在 2005年與 2011

年的冷夜日數同樣有類似冷晝日

數多於氣候平均值的現象，表示

即使在比較溫暖的氣候狀態，溫

度仍然還是會有劇烈的變動。 

冷夜  
1970~2014 年，尤其

近 10年 
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 降雨強度 

《臺灣氣候變遷科學報告 2011》(6個百年測站，1911-2009) 

大豪雨(日雨量≧200mm)日數 豪雨(日雨量≧130mm)日數 小雨日數(日雨量<1.0mm) 

* 百年趨勢不顯著 

* 近 50 年、近 30 年有明顯增

多趨勢 

* 百年趨勢不顯著 

* 近 50 年、近 30 年有明顯增

多趨勢 

* 近 100年來減少 2天/10年 

* 近 30年來減少 4 天/10年 

1920年~1935年 日數偏低   

1940年~1960年 日數偏高 

1965年~1985年 日數偏低   

1985年之後 日數偏高 
  

《臺灣氣候變遷科學報告 2016》(6 個百年測站 1911-2014、15 個 50 年測站 1961-2014) 

 大豪雨(日雨量≧350mm)日數 豪雨(日雨量≧200mm)日數 大雨(日雨量≧80mm) 

北部

山區 

* 1990 年代後出現比較大的

年與年之間的變動 

* 在 1990年代以前出現較

為頻繁 

* 近百年發生率沒有明顯的

變化趨勢 

* 在 1980年代出現比較頻繁 

南部

山區 

* 1960~1980年相當頻繁 

* 在 2000 年後明顯增多，尤

其 2004年至 2009 年連續 6

年偏高。 

* 1960~1980年相當頻繁 

* 在 2000年後明顯增多，

尤其 2004 年-2009 年連

續 6年偏高 

 

 臺灣極端乾期事件 

1920~1940 年代 1960~1980 年代 1970~1980 年代 1990 年代之後 1992 年~2011 年 

發生頻率較低 主要發生在夏

季、秋季 

發生在梅雨季較

其他年代稍多 

冬半年 (11-4月) 

明顯增多趨勢 

發生在乾季的頻

率明顯高於雨季 

(資料年份：1911~2011年) 

 強風 

《臺灣氣候變遷科學報告 2011》(資料年份：1950~2009年) 

強風日數 臺北 臺中 恆春 臺東 花蓮 宜蘭 澎湖 東吉島 蘭嶼 彭佳嶼 

沒有颱風影響 減少 減少 減少 顯著減少 減少 增加 減少 減少 減少 減少 

有颱風影響 減少 減少 減少 減少 增加 增加 減少 增加 增加 增加 
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 颱風個數 

影響臺灣之颱風 1950 年代 1960 年代 1970~1990 年代 2000~2014 年 

個數偏多  平均約 54個/10年   平均約 54個/10年  

個數偏少 平均約 40個/10年   平均約 40個/10年   

1950年-2014年共有 285個颱風影響臺灣，平均約 45 個/10年。 

侵臺颱風個數有明顯的年代際振盪，長期持續增加或減少的趨勢不明顯。 

(資料長度: 1950~2014年) 

 颱風強度(個數) 

 颱風出現個數 侵臺個數偏多 侵臺個數偏少 侵臺個數穩定  

輕度颱風 平均 15個/10年   1950~1960年代 1970~2014年 長期變化趨勢不顯著 

中度颱風 平均 16個/10年  其餘年代 
1970年代 

1990年代 
 長期變化趨勢不顯著 

強烈颱風 平均 14個/10年  
1950~1960年代 

1990年代之後 
1970~1980年代  

偏多: 平均 18個/10 年  

偏少: 平均 7個/10年 

造成強烈颱風侵臺個數偏少的原因，可能與西北太平洋海域於該 1971-1986 年間的強烈颱風生成個

數相對減少有關，而颱風生成位置較偏西，則可能是強颱生成個數減少的原因 (Chan, 2008)。 

(資料長度: 1950~2014年) 

 颱風路徑 

* 近年西北太平洋海域的颱風移動路徑往北偏移的頻率提高。 

* 2004年之後平均每年通過臺灣本島北、中、南部的颱風個數都比 2004年之前增加，尤其以從

臺灣本島中部通過的颱風頻率增加較多，所佔登陸臺灣的颱風個數比例也相對提高。 

 颱風移動速度 

* 1970~2010年間的侵臺颱風移動速度有減慢的趨勢，影響臺灣的時間變長。(Tu and Chou, 2013) 

* 颱風移動速度越慢，強降雨 (95百分等級) 的降雨量也越多，以至於颱風影響臺灣期間的總雨

量較多。(Su et al., 2012) 
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 二氧化碳 (CO2) 

 蘭嶼站 陽明山站 恆春站 松山站 大里站 善化站 宜蘭站 

1997 年濃度平均值 358.5ppm       

2004 年濃度平均值 375.4ppm 380.8ppm 370.1ppm     

2013 年濃度平均值 394.9ppm 404.8ppm 399.7ppm 423.9ppm 425.8ppm 429.5ppm 414.7ppm 

2003~2013年各地二氧化碳濃度普遍呈現顯著增加的趨勢。 

城市地區 (底線) 的𝐂𝐂𝐎𝐎𝟐𝟐濃度受到人為污染的影響而顯著高於背景區(無底線)。 

(資料長度: 2003~2013年) 

 甲烷 (CH4) 

 北部 竹苗 中部 雲嘉南 高屏 宜蘭 花東 

2005 年濃度平均值 1.91ppm 1.91ppm 1.93ppm 1.96ppm 1.82ppm 2.01ppm 1.80ppm 

2013 年濃度平均值 1.92ppm 1.82ppm 1.82ppm 1.89ppm 1.93ppm   

臺灣甲烷濃度具有顯著的季節波動，但是並無顯著的長期變化趨勢。 

註：東部的 CH4監測在 2006 年終止；資料長度: 1994年-2013年。 

 臭氧 (O3) 

 環保署空氣品質監測站網 

 各空品區濃度平均值 

1994 年 18.0ppb - 23.6ppb 

2003 年 22.4ppb - 30.1ppb 

2013 年 26.2ppb - 30.7ppb 

各地普遍呈現遞增的趨勢 
 

 中央氣象局臺北和臺東(成功)測站 

 台北站 台東 (成功) 站 

1993 年 259.2DU 255.8DU 

2012 年 266.9DU 266.1DU 

2004~2013年臭氧濃度增加趨勢較 1994~2003年

間明顯減緩。(資料長度:1994~2013 年) 
 

 氣膠 

 各空品區濃度平均值  

1994 年 45.1μgm-3 - 89.8μgm-3 * 大氣氣膠 PM10 濃度變化近 10 年 (2004-2013 年) 逐年

下降趨勢。 

* 在空間分布上，臺灣的氣膠濃度以南部較高而東部最低。 
2013 年 29.4μgm-3 -70.9μgm-3 

資料長度: 1994~2013 年 
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未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 

 簡介與希望透過圖表集所傳達的資訊 

本 附 錄 圖表集將

提供一系列圖表，藉以

了解參與第 5 期耦合

模式比對計畫的氣候

模式 (CMIP5；Taylor 
et al., 2012) 所模擬的

臺灣區域氣候變遷推

估可能範圍機率分佈。

在時間上，21 世紀氣候

改變的推估描述，區分

為近未來 (2016~ 2035
年 ) 、 世 紀 中  (2046~ 
2065 年 ) 與 世 紀 末 
(2081~2100 年 ) 三 個

時期，並且是以各推估

時期 20 年平均值減去

現 今 氣 候 參 考 期 
(1986~2005年) 20年平

均值，以計算得出各時

期平均改變量。 

未 來 情 境的典型

濃 度 排 放 途 徑 
(Representative 
Concentration 
Pathways, RCPs) 的設

計與說明已於先前有

詳盡的敘述。附錄圖 1
與圖 2 是對於相關系

列的圖集，所呈現的範

例式說明。 

 

附錄圖 1: 氣候推估情境圖表集附綠中所繪製的時間序 列圖的

說明，標註黃色背景的文字是針對圖中所包含的變

數、區域、時間軸、線條、統計分佈特性等的解釋。 

 

附錄圖 2: 氣候推估情境圖表集附綠中所繪製的推估變 化空間

分佈圖的說明，標註黃色背景的文字是針對圖中所

包含的時程區間、所代表的模式系集百分位、色階

所對應的變化量等的解釋。 



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
 

．518． 
  

 圖表集製作的技術細節說明 

• 資料蒐集與處理 

圖表製作參考的資料，來源基礎是以 CMIP5 模式輸出為基礎，經由統計降尺度方

法處理後所得之結果，資料共包括 26/38/21/41 個不同氣候模式實驗，分別 對 應

RCP2.6/4.5/6.0/8.5 等未來情境，每組情境實驗皆只取 1 個系集成員，其目的在於讓每個

模式或每組模擬實驗都能有平等的權重。 

• 參考基期時段 

氣候變遷大小的推估不管是時間序列圖或是空間分佈圖都是以距平的方式呈現，距

平計算所使用的參考基期時段為 1986-2005，是比照 IPCC 第五次評估報告所用的時段，

雖然 20 年氣候平均相對而言，受到氣候系統內部自然變動會稍微比傳統 30 年平均更大

一些。 

• 模式系集個數對機率分佈計算的權重 

第 5 期耦合模式比對計畫的氣候模式的推估模擬實驗中，單一模式可能因為模式架

構、或使用不同物理參數化方法，而使模擬推估結果有所不同，然而對這種情況，國際

間並沒有較一致性的整合與系統性歸納方式，因此在使用 CMIP5 資料庫時，是以每個

氣候模式只取一個系集模擬成員的方式計算機率分佈，即使有一些氣候模式有數個系集

模擬成員。也不考慮氣候模式在模擬現今氣候的表現優劣，加以不同的權重。 

• 變數 

本附錄主要說明兩個氣象變數，所有圖表所呈現的包括近地面氣溫與降雨。溫度變

數採各時期氣候值與參考基期氣候值，相減的改變量作為溫度變遷之變化。降雨方面則

採各時期相對於參考期的改變量，再進一步計算改變量對應於參考期氣候值的百分比，

如此一來，降雨變遷是以變化百分比的形式表示。關於臺灣全區與分區，在計算處理上，

首先處理空間的平均，其次計算變遷的變化量。 

• 季節 

季節表達上，春夏秋冬季節平均所用的月份區間依序為 3 月到 5 月 (MAM，春)、
6 月到 8 月 (JJA，夏)、9 月到 11 月 (SON，秋) 和 12 月到隔年 2 月 (DJF，冬)，全年

平均則是從 1 月到 12 月 (Annual)。 
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• 時間序列 

在圖集方面，關於模式不確定性與自然變動的表現，所有模式資料使用的時間長度

皆為 1961-2100。圖集的上排變化時序圖，其變化為相對於參考期而言，而時序圖右側

的盒鬚圖，為世紀末 2081-2100 年的 20 年平均表現，盒鬚所示之變動範圍，分別為代表

模式系集百分位的 10 百分位、25 百分位、50 百分位、75 百分位 和 90 百分位。 

• 空間分佈 

時間序列圖的下方共有 9 張空間分布圖，以時間區分，由上而下，依序為近

未來 (2016~2035 年)、世紀中 (2046~2065 年) 和世紀末 (2081~2100 年)，以模

式系集百分位區分，由左至右，則是模式所組成機率分佈的 25、50 與 75 百分

位。 

• 分區 

附錄圖集中，時間序列圖是以台灣全區平均為基準所做的計算。附錄表格中，對於

臺灣全區與分區的呈現，分區依範圍大小，共分為臺灣 4 區與臺灣縣市 16 分區兩類。

臺灣 4 區分別為北、中、南、東 4 區。臺灣縣市 16 分區，依序為北北基、桃園、新竹、

苗栗、台中、彰化、南投、雲林、嘉義、台南、高雄、屏東、宜蘭、花蓮、台東及澎湖，

此縣市 16 分區，由於有三個區域，區域其中的縣市，因為地理位置同質性高，故合而

為一表示之，台北市、新北市和基隆市以北北基簡稱，新竹市與新竹縣以新竹簡稱，嘉

義市與嘉義縣以嘉義簡稱。以上的分區，在模式資料處理上，皆為所訂定之分區範圍內，

所有模式網格 (陸地) 資料的平均。 
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 RCP2.6 年平均近地面氣溫變化 

 

附錄圖 3-1：上圖為臺灣區域平均相對於 1986~2005 年氣候值的年平均近地面氣溫變化的時

間序列；細實線為各氣候模式在不同情境的推估，粗實線為各氣候模式的平均

值，右方分別是 4 個不同 RCP 情境在世紀末 (2081~2100 年) 20 年平均由不同

氣候模式對近地面氣溫變化推估所形成的盒鬚圖，包含 10、25、50、75、 90

百分位值。下圖則是在 RCP2.6 情境下，相對於 1986~2005 年氣候值，在近未來 

(2016~ 2035 年)、世紀中 (2046~2065 年) 與世紀末 (2081~2100 年) 期間的長期

年平均近地面氣溫推估變化分布圖 (由上到下)，在每個 5 公里解析度的降尺度

網格上，由左到右分別是所有 CMIP5 氣候模式近地面氣溫變化推估機率分佈的 

25、50、75 百分位值。單位為°C。 
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 RCP2.6 冬季近地面氣溫變化 

 

附錄圖 3-2：同附錄圖 3-1，不過是在 RCP2.6 情境下的長期冬季平均近地面氣溫。 

 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
 

．522． 
  

 

 RCP2.6 春季近地面氣溫變化 

 

附錄圖 3-3：同附錄圖 3-1，不過是在 RCP2.6 情境下的長期春季平均近地面氣溫。 
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 RCP2.6 夏季近地面氣溫變化 

 

附錄圖 3-4：同附錄圖 3-1，不過是在 RCP2.6 情境下的長期夏季平均近地面氣溫。 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
 

．524． 
  

 

 RCP2.6 秋季近地面氣溫變化 

 

附錄圖 3-5：同附錄圖 3-1，不過是在 RCP2.6 情境下的長期秋季平均近地面氣溫。 
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 RCP4.5 年平均近地面氣溫變化 

 

附錄圖 3-6：同附錄圖 3-1，不過是在 RCP4.5 情境下的長期年平均近地面氣溫。 
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 RCP4.5 冬季近地面氣溫變化 

 

附錄圖 3-7：同附錄圖 3-1，不過是在 RCP4.5 情境下的長期冬季平均近地面氣溫。 
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 RCP4.5 春季近地面氣溫變化 

 

附錄圖 3-8：同附錄圖 3-1，不過是在 RCP4.5 情境下的長期春季平均近地面氣溫。 
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 RCP4.5 夏季近地面氣溫變化 

 

附錄圖 3-9：同附錄圖 3-1，不過是在 RCP4.5 情境下的長期夏季平均近地面氣溫。 
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 RCP4.5 秋季近地面氣溫變化 

 

附錄圖 3-10：同附錄圖 3-1，不過是在 RCP4.5 情境下的長期秋季平均近地面氣溫。 
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 RCP6.0 年平均近地面氣溫變化 

 

附錄圖 3-11：同附錄圖 3-1，不過是在 RCP6.0 情境下的長期年平均近地面氣溫。 
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 RCP6.0 冬季近地面氣溫變化 

 

附錄圖 3-12：同附錄圖 3-1，不過是在 RCP6.0 情境下的長期冬季平均近地面氣溫。 
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 RCP6.0 春季近地面氣溫變化 

 

附錄圖 3-13：同附錄圖 3-1，不過是在 RCP6.0 情境下的長期春季平均近地面氣溫。 
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 RCP6.0 夏季近地面氣溫變化 

 

附錄圖 3-14：同附錄圖 3-1，不過是在 RCP6.0 情境下的長期夏季平均近地面氣溫。 
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 RCP6.0 秋季近地面氣溫變化 

 

附錄圖 3-15：同附錄圖 3-1，不過是在 RCP6.0 情境下的長期秋季平均近地面氣溫。 
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 RCP8.5 年平均近地面氣溫變化 

 

附錄圖 3-16：同附錄圖 3-1，不過是在 RCP8.5 情境下的長期年平均近地面氣溫。 
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 RCP8.5 冬季近地面氣溫變化 

 

附錄圖 3-17：同附錄圖 3-1，不過是在 RCP8.5 情境下的長期冬季平均近地面氣溫。 
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 RCP8.5 春季近地面氣溫變化 

 

附錄圖 3-18：同附錄圖 3-1，不過是在 RCP8.5 情境下的長期春季平均近地面氣溫。 
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 RCP8.5 夏季近地面氣溫變化 

 

附錄圖 3-19：同附錄圖 3-1，不過是在 RCP8.5 情境下的長期夏季平均近地面氣溫。 
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 RCP8.5 秋季近地面氣溫變化 

 

附錄圖 3-20：同附錄圖 3-1，不過是在 RCP8.5 情境下的長期秋季平均近地面氣溫。 
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 RCP2.6 年平均降雨變化 

 

附錄圖 4-1：上圖為臺灣區域平均相對於 1986-2005 年氣候值的年平均降雨變化的時間序列；

細實線為各氣候模式在不同情境的推估，粗實線為各氣候模式的平均值，右方

則分別是 4 個不同 RCP 情境在世紀末 (2081~2100 年) 20 年平均由不同氣候模

式對降雨變化推估所形成的盒鬚圖，包含 10, 25, 50, 75, 90 百分位值。下圖則

是在 RCP2.6 情境下，相對於 1986-2005 年氣候值，由上到下分別在近 未來 

(2016~2035 年)、世紀中 (2046~ 2065 年) 與世紀末 (2081~2100 年) 期間的長期

年平均降雨推估變化分布圖，在每個 5 公里解析度的降尺度網格上，由左到右

分別是所有 CMIP5 氣候模式降雨變化推估機率分佈的 25、50、75 百分位值。

單位為% 
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 RCP2.6 冬季降雨變化 

 

附錄圖 4-2：同附錄圖 4-1，不過是在 RCP2.6 情境下的長期冬季平均降雨。 
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 RCP2.6 春季降雨變化 

 

附錄圖 4-3：同附錄圖 4-1，不過是在 RCP2.6 情境下的長期春季平均降雨。 
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 RCP2.6 夏季降雨變化 

 

附錄圖 4-4：同附錄圖 4-1，不過是在 RCP2.6 情境下的長期夏季平均降雨。 
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 RCP2.6 秋季降雨變化 

 

附錄圖 4-5：同附錄圖 4-1，不過是在 RCP2.6 情境下的長期秋季平均降雨。 
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 RCP4.5 年平均降雨變化 

 

附錄圖 4-6：同附錄圖 4-1，不過是在 RCP4.5 情境下的長期年平均降雨。 
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 RCP4.5 冬季降雨變化 

 

附錄圖 4-7：同附錄圖 4-1，不過是在 RCP4.5 情境下的長期冬季平均降雨。 
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 RCP4.5 春季降雨變化 

 

附錄圖 4-8：同附錄圖 4-1，不過是在 RCP4.5 情境下的長期春季平均降雨。 
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 RCP4.5 夏季降雨變化 

 

附錄圖 4-9：同附錄圖 4-1，不過是在 RCP4.5 情境下的長期夏季平均降雨。 
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 RCP4.5 秋季降雨變化 

 

附錄圖 4-10：同附錄圖 4-1，不過是在 RCP4.5 情境下的長期秋季平均降雨。 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
 

．550． 
  

 

 RCP6.0 年平均降雨變化 

 

附錄圖 4-11：同附錄圖 4-1，不過是在 RCP6.0 情境下的長期年平均降雨。 
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 RCP6.0 冬季降雨變化 

 

附錄圖 4-12：同附錄圖 4-1，不過是在 RCP6.0 情境下的長期冬季平均降雨。 
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 RCP6.0 春季降雨變化 

 

附錄圖 4-13：同附錄圖 4-1，不過是在 RCP6.0 情境下的長期春季平均降雨。 
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 RCP6.0 夏季降雨變化 

 

附錄圖 4-14：同附錄圖 4-1，不過是在 RCP6.0 情境下的長期夏季平均降雨。 
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 RCP6.0 秋季降雨變化 

 

附錄圖 4-15：同附錄圖 4-1，不過是在 RCP6.0 情境下的長期秋季平均降雨。 
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 RCP8.5 年平均降雨變化 

 

附錄圖 4-16：同附錄圖 4-1，不過是在 RCP8.5 情境下的長期年平均降雨。 
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 RCP8.5 冬季降雨變化 

 

附錄圖 4-17：同附錄圖 4-1，不過是在 RCP8.5 情境下的長期冬季平均降雨。 
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 RCP8.5 春季降雨變化 

 

附錄圖 4-18：同附錄圖 4-1，不過是在 RCP8.5 情境下的長期春季平均降雨。 
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 RCP8.5 夏季降雨變化 

 

附錄圖 4-19：同附錄圖 4-1，不過是在 RCP8.5 情境下的長期夏季平均降雨。 
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 RCP8.5 秋季降雨變化 

 

附錄圖 4-20：同附錄圖 4-1，不過是在 RCP8.5 情境下的長期秋季平均降雨。 
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 臺灣全區與北、中、南、東四個分區在基期的觀測值 

附表 1:  TCCIP 5 公里觀測資料在基期（1986-2005），四季節與年平均之近地面氣溫與降水

量，區域方面含臺灣全區平均以及北、中、南、東四個分區。 

 

 

 臺灣全區與北、中、南、東四個分區在不同未來情境的年平均變化 

附表 2:  IPCC AR5 的四個未來發展情境下，由 CMIP5 氣候模式模擬推估所建構的世紀末

（2081-2100）可能的年平均近地面氣溫與降雨變化範圍，區域方面含臺灣全區

平均以及北、中、南、東四個分區平均，表中標題列中的最小、10、25、50、

75、90、最大分別代表該區年平均值統計機率密度分布的極值與不同百分位值。

氣溫與降雨變化所標記的背景顏色所對應的是先前空間分佈圖所用的色階範圍。 

 
 

  

春(MAM) 夏(JJA) 秋(SON) 冬(DJF) 年平均(Ann) 春(MAM) 夏(JJA) 秋(SON) 冬(DJF) 年平均(Ann)

全臺 19.4 24.2 20.7 14.2 19.6 5.2 11.3 6.3 2.6 6.4
北臺灣 18.8 25.0 20.9 13.6 19.6 6.8 9.4 7.0 4.7 6.9
中臺灣 19.3 23.9 20.6 13.9 19.4 5.7 11.2 3.1 2.0 5.5
南臺灣 21.9 25.5 22.7 16.7 21.7 4.1 15.3 4.7 1.1 6.3
東臺灣 17.2 22.4 18.5 12.4 17.6 4.7 9.9 10.5 3.3 7.1

近地表氣溫 (ºC) 降水量 (mm/day)
區域
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 臺灣全區與北、中、南、東四個分區在 RCP2.6 情境未來的季節平均變化 

附表 3.1:  IPCC AR5 RCP2.6 未來發展情境下，由 CMIP5 氣候模式模擬推估所建構的世紀

末（2081-2100）可能的春、夏、秋、冬季平均近地面氣溫與降雨變化範圍，區

域方面含臺灣全區平均以及北、中、南、東四個分區平均，表中標題列中的最

小、10、25、50、75、90、最大分別代表該區季節平均值統計機率密度分布的極

值與不同百分位值。氣溫與降雨變化所標記的背景顏色所對應的是先前空間分

佈圖所用的色階範圍。 

 
 

臺灣全區與北、中、南、東四個分區在 RCP4.5 情境未來的季節平均變化 

附表 3.2: 同附表 3.1，但為 IPCC AR5 RCP4.5 未來發展情境。 
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臺灣全區與北、中、南、東四個分區在 RCP6.0 情境未來的季節平均變化 

附表 3.3:  同附表 3.1，但為 IPCC AR5 RCP6.0 未來發展情境。 

 
 

臺灣全區與北、中、南、東四個分區在 RCP8.5 情境未來的季節平均變化 

附表 3.4:  同附表 3.1，但為 IPCC AR5 RCP8.5 未來發展情境。 
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 臺灣縣市 16 個分區在基期的觀測值 

附表 4:  TCCIP 5 公里觀測資料在基期（1986-2005），四季節與年平均之近地面氣溫與降水

量，區域方面含臺灣縣市 16 個分區。 

 
  

春(MAM) 夏(JJA) 秋(SON) 冬(DJF) 年平均(Ann) 春(MAM) 夏(JJA) 秋(SON) 冬(DJF) 年平均(Ann)

北北基 19.4 26.2 21.6 14.3 20.4 7.3 9.4 12.0 7.3 9.0
桃園 19.5 26.4 22.0 14.2 20.5 6.2 7.8 5.5 3.7 5.8
新竹 17.5 23.4 19.5 12.2 18.1 6.5 9.6 5.0 3.5 6.1
苗栗 18.6 24.0 20.3 13.2 19.0 6.8 10.3 3.1 2.9 5.8
臺中 18.3 23.1 19.7 12.7 18.4 6.7 10.5 2.9 2.6 5.6
彰化 22.5 28.0 24.2 16.7 22.9 4.0 7.5 1.6 1.2 3.6
南投 17.0 21.2 18.3 12.1 17.1 6.6 12.0 3.9 2.4 6.2
雲林 22.7 27.9 24.3 17.0 23.0 3.8 9.2 2.0 1.1 4.0
嘉義 21.0 25.3 22.2 15.7 21.0 4.9 14.1 3.5 1.3 6.0
臺南 23.8 28.0 24.8 18.0 23.7 3.4 13.0 2.9 0.9 5.1
高雄 20.1 23.6 20.9 14.9 19.9 4.9 15.7 4.6 1.3 6.6
屏東 22.4 25.7 23.0 17.6 22.2 3.9 16.6 6.2 1.1 7.0
宜蘭 17.5 23.7 18.8 12.0 18.0 5.6 9.1 15.9 5.6 9.0
花蓮 16.4 21.5 17.7 11.6 16.8 4.9 9.5 10.0 3.3 6.9
臺東 18.1 22.6 19.2 13.7 18.4 3.8 11.1 7.6 1.9 6.1
澎湖 23.3 28.6 25.3 18.2 23.8 3.1 6.7 2.1 1.0 3.2

區域
近地表氣溫 (ºC) 降水量 (mm/day)
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 臺灣縣市 16 個分區在不同未來情境的年平均變化 

附表 5:  IPCC AR5 的四個未來發展情境下，由 CMIP5 氣候模式模擬推估所建構的世紀

末（2081-2100）可能的年平均近地面氣溫與降雨變化範圍，區域方面含臺灣縣

市 16 個分區平均，表中標題列中的最小、10、25、50、75、90、最大分別代表

該區年平均值統計機率密度分布的極值與不同百分位值。氣溫與降雨變化所標

記的背景顏色所對應的是先前空間分佈圖所用的色階範圍。 
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 臺灣縣市 16 個分區在不同情境未來的季節平均變化 

附表 6.1:  IPCC AR5 RCP2.6 未來發展情境下，由 CMIP5 氣候模式模擬推估所建構的世紀

末（2081-2100）可能的春、夏、秋、冬季平均近地面氣溫與降雨變化範圍，包

含臺灣縣市 16 個分區平均，表中標題列中的最小、10、25、50、75、90、最大

分別代表該區季節平均值統計機率分布的極值與不同百分位值。氣溫與降雨變

化所用的背景顏色所對應的是先前空間分佈圖所用的色階範圍。 
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 臺灣縣市 16 個分區在 RCP4.5 情境未來的季節平均變化 

附表 6.2:  同附表 6.1，但為 IPCC AR5 RCP4.5 未來發展情境。 
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 臺灣縣市 16 個分區在 RCP6.0 情境未來的季節平均變化 

附表 6.3:  同附表 6.1，但為 IPCC AR5 RCP6.0 未來發展情境。 
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 臺灣縣市 16 個分區在 RCP8.5 情境未來的季節平均變化 

附表 6.4:  IPCC AR5 RCP8.5 未來發展情境下，由 CMIP5 氣候模式模擬推估所建構的世紀

末（2081-2100）可能的春、夏、秋、冬季平均近地面氣溫與降雨變化範圍，包

含臺灣縣市 16 個分區平均，表中標題列中的最小、10、25、50、75、90、最大

分別代表該區季節平均值統計機率分布的極值與不同百分位值。氣溫與降雨變

化所用的背景顏色所對應的是先前空間分佈圖所用的色階範圍。 
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 RCP2.6 平均年最大日降雨量（RX1day）變化 

 

附錄圖 5-1：上圖為臺灣區域平均年最大日降雨量變化的時間序列；細實線為各氣候模式在

不同情境的推估，粗實線為各氣候模式的平均值，右方則分別是 4 個不同 RCP

情境在世紀末 (2081~2100 年) 20 年平均由不同氣候模式對年最大日降雨量變

化推估所形成的盒鬚圖，包含 10, 25, 50, 75, 90 百分位值。下圖則是在 RCP2.6

情境下，相對於 1986-2005 年氣候值，由上到下分別在近未來 (2016~2035 年)、

世紀中 (2046~ 2065 年) 與世紀末 (2081~2100 年) 期間的長期年平均年最大日

降雨量推估變化分布圖，在每個 5 公里解析度的降尺度網格上，由左到右分別

是所有 CMIP5 氣候模式降雨變化推估機率分佈的 25、50、75 百分位值。單位

分別為 mm 與%。 



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
 

．570． 
  

 

 RCP2.6 平均年最大連續 5 日降雨量（RX5day）變化 

 

附錄圖 5-2：同附錄圖 5-1，不過所分析的是年最大連續 5 日降雨量。 
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 RCP2.6 年平均多雨日數（r20mm）變化 

 

附錄圖 5-3：同附錄圖 5-1，不過所分析的是年平均多雨日。單位分別為天數與％。 

 

  

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP2.6 年平均大雨日數（r80mm）變化 

 

附錄圖 5-4：同附錄圖 5-1，不過所分析的是年平均大雨日。單位分別為天數與％。 
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 RCP2.6 年平均豪雨日數（r200mm）變化 

 

附錄圖 5-5：同附錄圖 5-1，不過所分析的是年平均豪雨日。單位分別為天數與％。 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP2.6 年平均總降雨量（prcpTOT）變化 

 

附錄圖 5-6：同附錄圖 5-1，不過所分析的是年平均總降雨量。 
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 RCP2.6 年平均雨日（rr1）變化 

 

附錄圖 5-7：同附錄圖 5-1，不過所分析的是年平均雨日。雨日定義為日雨量超過 1mm。單

位分別為天數與%。 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP2.6 年平均雨日降雨強度（sdii）變化 

 

附錄圖 5-8：同附錄圖 5-1，不過所分析的是年平均雨日降雨強度。 
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 RCP2.6 平均年最大連續降雨日（cwd）變化 

 

附錄圖 5-9：同附錄圖 5-1，不過所分析的是平均年最大連續降雨日。單位分別為天數與％。 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP2.6 平均年最大連續不降雨日（cdd）變化 

 

附錄圖 5-10：同附錄圖 5-1，不過所分析的是平均年最大連續不降雨日。 

單位分別為天數與%。 
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 RCP4.5 平均年最大日降雨量（RX1day）變化 

 

附錄圖 5-11：同附錄圖 5-1，不過是在 RCP4.5 情境下的年最大日降雨量變化。 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP4.5 平均年最大連續 5 日降雨量（RX5day）變化 

 

附錄圖 5-12：同附錄圖 5-2，不過是在 RCP4.5 情境下的年最大連續 5 日降雨量變化。 
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 RCP4.5 年平均多雨日數（r20mm）變化 

 

附錄圖 5-13：同附錄圖 5-3，不過是在 RCP4.5 情境下的年平均多雨日數變化。 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP4.5 年平均大雨日數（r80mm）變化 

 

附錄圖 5-14：同附錄圖 5-4，不過是在 RCP4.5 情境下的年平均大雨日數變化。 
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 RCP4.5 年平均豪雨日數（r200mm）變化 

 

附錄圖 5-15：同附錄圖 5-5，不過是在 RCP4.5 情境下的年平均豪雨日數變化。 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP4.5 年平均總降雨量（prcpTOT）變化 

 

附錄圖 5-16：同附錄圖 5-6，不過是在 RCP4.5 情境下的年平均總降雨量變化。 
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 RCP4.5 年平均雨日（rr1）變化 

 

附錄圖 5-17：同附錄圖 5-7，不過是在 RCP4.5 情境下的年平均雨日變化。 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP4.5 年平均雨日降雨強度（sdii）變化 

 

附錄圖 5-18：同附錄圖 5-8，不過是在 RCP4.5 情境下的年平均雨日降雨強度變化。 
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 RCP4.5 平均年最大連續降雨日（cwd）變化 

 

附錄圖 5-19：同附錄圖 5-9，不過是在 RCP4.5 情境下的平均年最大連續降雨日變化。 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP4.5 平均年最大連續不降雨日（cdd）變化 

 

附錄圖 5-20：同附錄圖 5-10，不過是在 RCP4.5 情境下的平均年最大連續不降雨日變化。 
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 RCP6.0 平均年最大日降雨量（RX1day）變化 

 

附錄圖 5-21：同附錄圖 5-1，不過是在 RCP6.0 情境下的年最大日降雨量變化。 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP6.0 平均年最大連續 5 日降雨量（RX5day）變化 

 

附錄圖 5-22：同附錄圖 5-2，不過是在 RCP6.0 情境下的年最大連續 5 日降雨量變化。 
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 RCP6.0 年平均多雨日數（r20mm）變化 

 

附錄圖 5-23：同附錄圖 5-3，不過是在 RCP6.0 情境下的年平均多雨日數變化。 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP6.0 年平均大雨日數（r80mm）變化 

 

附錄圖 5-24：同附錄圖 5-4，不過是在 RCP6.0 情境下的年平均大雨日數變化。 
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 RCP6.0 年平均豪雨日數（r200mm）變化 

 

附錄圖 5-25：同附錄圖 5-5，不過是在 RCP6.0 情境下的年平均豪雨日數變化。 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP6.0 年平均總降雨量（prcpTOT）變化 

 

附錄圖 5-26：同附錄圖 5-6，不過是在 RCP6.0 情境下的年平均總降雨量變化。 
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 RCP6.0 年平均雨日（rr1）變化 

 

附錄圖 5-27：同附錄圖 5-7，不過是在 RCP6.0 情境下的年平均雨日變化。 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP6.0 年平均雨日降雨強度（sdii）變化 

 

附錄圖 5-28：同附錄圖 5-8，不過是在 RCP6.0 情境下的年平均雨日降雨強度變化。 
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 RCP6.0 平均年最大連續降雨日（cwd）變化 

 

附錄圖 5-29：同附錄圖 5-9，不過是在 RCP6.0 情境下的平均年最大連續降雨日變化。 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP6.0 平均年最大連續不降雨日（cdd）變化 

 

附錄圖 5-30：同附錄圖 5-10，不過是在 RCP6.0 情境下的平均年最大連續不降雨日變化。 
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 RCP8.5 平均年最大日降雨量（RX1day）變化 

 

附錄圖 5-31：同附錄圖 5-1，不過是在 RCP8.5 情境下的年最大日降雨量變化。 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP8.5 平均年最大連續 5 日降雨量（RX5day）變化 

 

附錄圖 5-32：同附錄圖 5-2，不過是在 RCP8.5 情境下的年最大連續 5 日降雨量變化。 
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 RCP8.5 年平均多雨日數（r20mm）變化 

 

附錄圖 5-33：同附錄圖 5-3，不過是在 RCP8.5 情境下的年平均多雨日數變化。 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP8.5 年平均大雨日數（r80mm）變化 

 

附錄圖 5-34：同附錄圖 5-4，不過是在 RCP8.5 情境下的年平均大雨日數變化。 
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 RCP8.5 年平均豪雨日數（r200mm）變化 

 

附錄圖 5-35：同附錄圖 5-5，不過是在 RCP8.5 情境下的年平均豪雨日數變化。 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP8.5 年平均總降雨量（prcpTOT）變化 

 

附錄圖 5-36：同附錄圖 5-6，不過是在 RCP8.5 情境下的年平均總降雨量變化。 
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 RCP8.5 年平均雨日（rr1）變化 

 

附錄圖 5-37：同附錄圖 5-7，不過是在 RCP8.5 情境下的年平均雨日變化。 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP8.5 年平均雨日降雨強度（sdii）變化 

 

附錄圖 5-38：同附錄圖 5-8，不過是在 RCP8.5 情境下的年平均雨日降雨強度變化。 
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 RCP8.5 平均年最大連續降雨日（cwd）變化 

 

附錄圖 5-39：同附錄圖 5-9，不過是在 RCP8.5 情境下的平均年最大連續降雨日變化。 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP8.5 平均年最大連續不降雨日（cdd）變化 

 

附錄圖 5-40：同附錄圖 5-10，不過是在 RCP8.5 情境下的平均年最大連續不降雨日變化。 
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 RCP2.6 平均熱浪持續指標（HWDI）變化 

 

附錄圖 6-1：上圖為臺灣區域平均熱浪持續指標變化的時間序列；細實線為各氣候模式在不

同情境的推估，粗實線為各氣候模式的平均值，右方則分別是 4 個不同 RCP 情

境在世紀末 (2081~2100 年) 20 年平均由不同氣候模式對熱浪持續指標變化推

估所形成的盒鬚圖，包含 10, 25, 50, 75, 90 百分位值。下圖則是在 RCP2.6 情境

下，相對於 1986-2005 年氣候值，由上到下分別在近未來 (2016~2035 年)、世紀

中 (2046~ 2065 年) 與世紀末 (2081~2100 年) 期間的長期平均熱浪持續指標變

化分布圖，在每個 5 公里解析度的降尺度網格上，由左到右分別是所有 CMIP5

氣候模式降雨變化推估機率分佈的 25、50、75 百分位值。單位分別為天數與%。  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP2.6 平均暖日持續指標（WSDI）變化 

 

附錄圖 6-2：同附錄圖 6-1，不過所分析的是平均暖日持續指標。 
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 RCP2.6 平均寒潮持續指標（CWDI）變化 

 

附錄圖 6-3：同附錄圖 6-1，不過所分析的是平均寒潮持續指標。 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP2.6 平均冷日持續指標（CSDI）變化 

 

附錄圖 6-4：同附錄圖 6-1，不過所分析的是平均冷日持續指標。 
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 RCP2.6 平均日夜溫差（DTR）變化 

 

附錄圖 6-5：同附錄圖 6-1，不過所分析的是平均日夜溫差。 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP4.5 平均熱浪持續指標（HWDI）變化 

 

附錄圖 6-6：同附錄圖 6-1，不過是在 RCP4.5 情境下的平均熱浪持續指標變化。 
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 RCP4.5 平均暖日持續指標（WSDI）變化 

 

附錄圖 6-7：同附錄圖 6-2，不過是在 RCP4.5 情境下的平均暖日持續指標變化。 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP4.5 平均寒潮持續指標（CWDI）變化 

 

附錄圖 6-8：同附錄圖 6-3，不過是在 RCP4.5 情境下的平均寒潮持續指標變化。 
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 RCP4.5 平均冷日持續指標（CSDI）變化 

 

附錄圖 6-9：同附錄圖 6-4，不過是在 RCP4.5 情境下的平均冷日持續指標變化。 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP4.5 平均日夜溫差（DTR）變化 

 

附錄圖 6-10：同附錄圖 6-5，不過是在 RCP4.5 情境下的平均日夜溫差變化。 
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 RCP6.0 平均熱浪持續指標（HWDI）變化 

 

附錄圖 6-11：同附錄圖 6-1，不過是在 RCP6.0 情境下的平均熱浪持續指標變化。 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP6.0 平均暖日持續指標（WSDI）變化 

 

附錄圖 6-12：同附錄圖 6-2，不過是在 RCP6.0 情境下的平均暖日持續指標變化。 
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 RCP6.0 平均寒潮持續指標（CWDI）變化 

 

附錄圖 6-13：同附錄圖 6-3，不過是在 RCP6.0 情境下的平均寒潮持續指標變化。 

 

  



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
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 RCP6.0 平均冷日持續指標（CSDI）變化 

 

附錄圖 6-14：同附錄圖 6-4，不過是在 RCP6.0 情境下的平均冷日持續指標變化。 
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 RCP6.0 平均日夜溫差（DTR）變化 

 

附錄圖 6-15：同附錄圖 6-5，不過是在 RCP6.0 情境下的平均日夜溫差變化。 
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 RCP8.5 平均熱浪持續指標（HWDI）變化 

 

附錄圖 6-16：同附錄圖 6-1，不過是在 RCP8.5 情境下的平均熱浪持續指標變化。 
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 RCP8.5 平均暖日持續指標（WSDI）變化 

 

附錄圖 6-17：同附錄圖 6-2，不過是在 RCP8.5 情境下的平均暖日持續指標變化。 
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 RCP8.5 平均寒潮持續指標（CWDI）變化 

 

附錄圖 6-18：同附錄圖 6-3，不過是在 RCP8.5 情境下的平均寒潮持續指標變化。 
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 RCP8.5 平均冷日持續指標（CSDI）變化 

 

附錄圖 6-19：同附錄圖 6-4，不過是在 RCP8.5 情境下的平均冷日持續指標變化。 
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 RCP8.5 平均日夜溫差（DTR）變化 

 

附錄圖 6-20：同附錄圖 6-5，不過是在 RCP8.5 情境下的平均日夜溫差變化。 
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 臺灣全區與北、中、南、東四個分區在基期的觀測值 

附表 7.1:  TCCIP 5 公里觀測資料在基期（1986-2005），各極端降雨指標在臺灣全區平均以

及北、中、南、東四個分區之表現，底色藍色是單位為 mm/day 之指標；底色黃

色為單位是天數之指標。 

 

附表 7.2:  TCCIP 5 公里觀測資料在基期（1986-2005），各極端溫度指標在臺灣全區平均以

及北、中、南、東四個分區之表現，底色黃色為單位是天數之指標；底色橘色為

單位是℃之指標。 

 

 
  

rx1day rx5day sdii rr1 cdd cwd r10mm r20mm r80mm r200mm r95pTOT r99pTOT prcpTOT

全臺 220.2 406.4 21.4 89.8 46.1 9.0 43.0 25.4 4.4 0.9 678.6 424.5 1926.8
北臺灣 197.5 357.1 20.4 101.0 36.2 9.5 51.7 31.0 3.9 0.7 599.7 380.1 2102.3
中臺灣 192.3 348.2 20.1 82.3 55.8 9.0 40.8 23.8 3.3 0.6 620.8 415.9 1682.5
南臺灣 232.1 478.4 25.6 75.9 59.2 9.3 39.4 24.8 5.6 1.0 694.2 428.1 1976.5
東臺灣 262.1 457.7 20.2 104.1 30.7 8.8 43.9 24.5 5.0 1.3 784.1 458.5 2098.4

區域 極端降雨指標

DTR TNn TXn TNx TXx TN10p TX10p TN90p TX90p WSDI CSDI HWDI CWDI
全臺 8.0 4.6 10.4 22.7 31.9 9.9 9.8 9.9 9.9 4.3 6.7 10.7 6.1

北臺灣 7.2 3.8 8.5 24.1 33.2 9.9 9.9 9.9 9.9 2.8 5.6 10.1 6.2
中臺灣 8.3 3.7 10.1 22.3 31.2 9.8 9.8 9.9 9.9 3.8 7.1 10.2 6.1
南臺灣 8.5 6.8 13.6 24.1 32.9 9.9 9.8 9.9 9.9 4.7 7.6 10.4 6.1
東臺灣 8.0 3.5 8.9 20.7 30.6 9.9 9.9 9.9 9.9 5.5 6.4 11.7 5.9

區域 極端溫度指標



附錄 未來臺灣區域氣候推估情境圖表集 
 

．630． 
  

 臺灣全區與北、中、南、東四個分區在 RCP2.6 情境未來的季節平均變化 

附表 8.1:  IPCC AR5 RCP2.6 未來發展情境下，由 CMIP5 氣候模式模擬推估所建構的世紀

末（2081-2100）可能的各極端氣候指標變化範圍，區域方面含臺灣全區平均以

及北、中、南、東四個分區平均，表中標題列中的最小、10、25、50、75、90、

最大分別代表該區季節平均值統計機率密度分布的極值與不同百分位值。底色

橘色為世紀末之變化量 (oC)；底色綠色為世紀末之變化率 (%)。 

 

最小 10 25 50 75 90 最大 最小 10 25 50 75 90 最大
全臺 0.0 0.0 0.1 0.1 0.2 0.4 0.5 -15.3 -2.9 2.5 9.1 23.5 32.3 41.1

北臺灣 0.0 0.1 0.1 0.2 0.3 0.4 0.5 -20.5 -3.0 3.2 12.7 23.7 31.5 43.3

中臺灣 0.0 0.0 0.1 0.1 0.2 0.3 0.4 -19.0 -0.8 4.4 10.3 24.5 34.1 41.9

南臺灣 0.0 0.0 0.0 0.1 0.2 0.3 0.3 -11.9 -3.8 1.6 6.6 22.2 32.6 40.4

東臺灣 0.0 0.1 0.1 0.2 0.3 0.5 0.5 -10.9 -4.1 0.8 7.6 23.6 30.7 39.3

全臺 -0.7 0.2 0.6 1.0 1.5 1.9 2.8 -14.2 -9.0 -1.7 7.5 22.0 38.5 57.7

北臺灣 -0.8 0.3 0.5 1.0 1.5 1.9 3.0 -16.2 -10.7 -1.0 8.9 23.2 43.1 64.9

中臺灣 -0.8 0.1 0.6 1.0 1.5 1.9 3.0 -13.2 -8.3 -2.4 8.6 20.9 40.8 64.6

南臺灣 -0.7 0.1 0.6 0.9 1.4 1.8 2.8 -15.3 -10.5 -2.4 5.7 21.5 39.3 61.2

東臺灣 -0.7 0.2 0.5 0.9 1.5 1.8 2.7 -13.2 -7.3 -0.8 6.9 22.6 32.7 43.1

全臺 -0.5 0.2 0.5 1.1 1.8 2.2 2.8 -5.4 -2.7 0.8 6.4 13.9 19.3 36.8

北臺灣 -0.6 0.2 0.5 1.1 1.8 2.2 3.0 -5.0 -2.4 1.9 7.1 12.7 18.3 28.3

中臺灣 -0.5 0.1 0.4 1.2 1.7 2.3 2.9 -3.8 -1.5 1.4 6.9 13.0 17.4 39.5

南臺灣 -0.5 0.1 0.5 1.1 1.8 2.2 2.8 -5.9 -3.2 0.1 5.6 15.8 20.6 47.5

東臺灣 -0.5 0.2 0.6 1.1 1.8 2.2 2.8 -6.9 -3.6 0.0 6.1 14.0 20.5 31.4

全臺 0.5 0.6 0.8 1.1 1.5 1.9 2.4 -10.0 -7.9 -5.2 -2.1 5.8 11.4 20.4

北臺灣 0.4 0.6 0.8 1.0 1.6 2.0 2.3 -8.0 -6.3 -4.5 -1.8 6.2 12.0 22.3

中臺灣 0.5 0.6 0.8 1.1 1.5 2.0 2.4 -10.5 -8.0 -4.7 -1.6 7.2 12.0 21.4

南臺灣 0.5 0.6 0.8 1.1 1.4 1.9 2.3 -11.7 -9.7 -6.6 -2.0 5.1 10.9 17.3

東臺灣 0.5 0.6 0.8 1.1 1.5 2.0 2.4 -9.1 -7.1 -5.1 -2.6 4.3 10.6 19.9

全臺 0.3 0.6 0.8 1.2 1.6 2.0 2.4 -20.0 -10.3 -5.0 1.8 10.7 17.7 26.3

北臺灣 0.3 0.5 0.8 1.2 1.6 2.1 2.5 -20.5 -10.5 -5.1 2.3 11.4 18.6 26.5

中臺灣 0.4 0.6 0.8 1.1 1.7 2.0 2.4 -24.6 -10.9 -5.2 1.6 10.1 18.6 28.9

南臺灣 0.3 0.6 0.8 1.1 1.6 1.9 2.2 -18.8 -11.1 -6.1 -0.1 10.2 16.8 26.5

東臺灣 0.4 0.7 0.9 1.2 1.7 2.0 2.5 -16.0 -8.7 -3.8 2.8 11.3 16.8 23.7

全臺 -89.3 -87.8 -71.7 -62.3 -53.5 -40.9 -25.9 -18.9 -11.8 -5.8 1.3 10.1 18.1 41.5

北臺灣 -88.4 -87.5 -70.4 -61.8 -51.3 -40.9 -21.9 -16.0 -8.7 -3.8 2.5 12.1 19.0 46.9

中臺灣 -89.0 -87.8 -71.5 -61.6 -53.1 -38.8 -25.6 -20.8 -13.1 -6.0 1.2 11.6 19.7 45.9

南臺灣 -89.6 -87.8 -72.8 -62.6 -54.8 -42.0 -28.3 -21.7 -14.9 -7.8 -0.7 8.3 17.5 31.6

東臺灣 -89.6 -88.1 -71.8 -62.8 -54.1 -41.5 -26.8 -16.6 -10.2 -4.6 1.5 8.7 16.3 40.2

全臺 -85.0 -81.9 -69.2 -61.6 -49.9 -41.5 -19.8 -13.5 -10.2 -4.9 -0.6 10.4 18.7 35.7

北臺灣 -84.5 -80.4 -66.8 -60.4 -47.5 -42.4 -18.1 -10.3 -7.5 -4.8 -0.2 13.6 19.7 34.6

中臺灣 -84.3 -82.5 -69.8 -61.2 -49.3 -39.5 -16.8 -14.2 -10.2 -4.5 -0.1 11.2 19.7 37.0

南臺灣 -85.1 -82.5 -70.8 -63.1 -51.7 -42.2 -22.8 -16.3 -13.8 -5.4 -1.1 10.0 15.6 31.3

東臺灣 -85.6 -81.5 -68.9 -61.4 -50.5 -41.8 -21.5 -12.6 -9.2 -5.2 -0.8 7.7 19.3 37.4

全臺 74.8 120.2 163.7 217.9 324.3 419.5 484.0 -14.4 -10.1 -4.5 1.8 14.4 25.3 50.7

北臺灣 81.0 110.0 159.4 208.6 308.7 404.6 458.0 -11.6 -8.4 -3.6 1.9 16.6 27.0 48.9

中臺灣 70.6 120.5 173.3 216.0 327.9 417.4 482.0 -14.5 -9.1 -4.1 2.3 17.3 29.2 53.2

南臺灣 77.0 126.8 156.1 229.4 329.4 432.0 503.9 -16.7 -12.9 -4.9 0.9 12.4 19.9 45.2

東臺灣 72.4 120.5 160.7 214.3 325.6 418.3 483.9 -14.4 -10.1 -4.8 1.2 11.6 24.0 52.5

全臺 58.8 101.5 142.1 185.2 273.9 370.0 428.7 -23.5 -13.0 -3.9 11.0 30.6 45.0 129.2

北臺灣 61.7 83.1 137.9 167.1 229.5 308.5 387.4 -21.7 -12.4 -2.0 13.0 30.4 48.6 109.0

中臺灣 55.8 99.9 146.3 187.6 306.8 369.5 440.0 -23.9 -11.1 -1.8 13.5 37.2 50.8 153.9

南臺灣 64.7 121.9 149.1 207.9 300.7 431.7 467.1 -25.9 -14.3 -3.5 8.4 27.5 42.4 137.3

東臺灣 54.2 97.4 132.7 173.4 244.4 356.8 407.9 -21.7 -13.7 -5.0 8.5 25.1 36.9 108.8

全臺 149.0 260.5 373.4 605.1 963.5 1265.7 2372.6 -45.7 -26.5 -4.0 34.5 108.9 205.2 419.9

北臺灣 103.9 235.1 329.2 526.4 882.5 1182.0 2509.0 -54.6 -29.6 -1.9 39.3 121.2 246.1 446.9

中臺灣 148.6 249.3 398.5 636.8 1023.2 1285.2 2874.2 -56.3 -30.9 -2.5 44.5 142.4 267.6 615.9

南臺灣 180.7 306.4 402.2 687.1 1029.1 1366.2 2289.6 -34.1 -16.9 -1.2 29.0 109.0 202.4 403.0

東臺灣 148.3 249.3 343.8 550.3 890.7 1194.9 1837.7 -35.7 -17.8 -2.0 18.5 57.1 98.6 188.7

全臺 -100.0 -99.8 -95.4 -84.2 -67.2 -56.9 -36.2 -16.5 -7.5 -0.3 8.9 21.3 31.3 46.2

北臺灣 -100.0 -100.0 -95.2 -83.3 -68.1 -60.9 -30.1 -14.0 -6.6 -0.8 7.7 17.6 26.2 35.2

中臺灣 -100.0 -99.9 -96.3 -84.4 -65.9 -55.5 -37.1 -20.2 -7.7 1.3 10.8 21.7 31.3 49.4

南臺灣 -100.0 -99.6 -95.4 -83.8 -69.3 -57.7 -37.1 -16.3 -7.6 0.7 11.5 26.8 38.1 61.7

東臺灣 -100.0 -99.5 -94.3 -84.6 -65.8 -54.6 -38.5 -14.2 -7.8 -2.2 5.6 18.7 28.8 37.9

全臺 86.0 117.0 164.7 254.7 376.0 456.9 579.0 -28.2 -14.0 -4.0 10.2 30.2 47.3 69.8

北臺灣 78.1 102.7 141.9 209.7 314.3 380.3 515.4 -38.3 -17.8 -7.5 6.7 26.9 42.5 62.2

中臺灣 84.6 113.8 168.8 256.1 401.6 477.3 600.1 -27.3 -15.7 -6.3 7.7 27.6 48.1 70.2

南臺灣 100.1 144.1 197.3 309.5 453.5 548.2 689.2 -21.2 -11.2 -1.5 13.1 34.6 52.7 82.2

東臺灣 81.5 106.7 149.3 234.8 322.0 408.9 504.0 -27.9 -12.3 -1.9 12.1 30.5 44.1 63.6

全臺 -90.0 -80.6 -70.0 -53.3 -38.8 -27.9 7.0 -10.7 -7.9 -3.1 6.0 16.9 26.5 62.8

北臺灣 -90.1 -80.2 -68.1 -54.3 -40.1 -32.8 9.5 -8.5 -6.4 -3.5 6.2 18.3 26.4 57.6

中臺灣 -89.0 -78.9 -67.9 -52.4 -38.8 -25.7 9.3 -10.1 -7.6 -2.9 7.7 17.4 27.7 67.7

南臺灣 -89.0 -80.7 -69.3 -50.8 -36.2 -24.4 4.1 -12.5 -9.3 -2.3 5.2 15.0 27.1 68.6

東臺灣 -91.3 -82.0 -73.0 -55.3 -39.7 -29.5 3.3 -11.1 -8.3 -3.7 4.9 16.7 24.6 56.1

區域 指標
極端溫度指標

指標
極端降雨指標

 TNn  rx5day 

 TXn  sdii 

 DTR  rx1day 

 TNx  rr1

 TXx  cdd 

 TN10p  cwd 

 TX10p  r10mm 

 TN90p  r20mm 

 TX90p  r80mm 

 CWDI  prcpTOT 

 WSDI  r200mm 

 CSDI  r95pTOT 

 HWDI  r99pTOT 
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 臺灣全區與北、中、南、東四個分區在 RCP4.5 情境未來的季節平均變化 

 

附表 8.2:  同附表 8.1，但為 IPCC AR5 RCP4.5 未來發展情境。 

 

最小 10 25 50 75 90 最大 最小 10 25 50 75 90 最大
全臺 -0.2 0.0 0.1 0.1 0.2 0.3 0.4 -13.9 -5.7 3.0 12.7 27.8 38.8 54.1

北臺灣 -0.1 0.0 0.1 0.1 0.2 0.3 0.5 -11.2 -5.4 4.9 18.3 31.2 38.8 51.3

中臺灣 -0.2 0.0 0.0 0.1 0.2 0.2 0.4 -13.9 -5.2 3.1 12.1 31.1 41.5 53.8

南臺灣 -0.3 0.0 0.0 0.1 0.1 0.2 0.3 -13.6 -6.5 1.0 9.0 21.2 36.1 52.0

東臺灣 -0.2 0.0 0.1 0.1 0.2 0.3 0.4 -15.9 -5.9 3.2 12.6 28.1 38.3 58.1

全臺 0.2 0.7 1.3 1.8 2.4 2.8 3.3 -27.8 -10.8 2.1 15.1 31.9 42.2 66.2

北臺灣 0.2 0.8 1.3 1.8 2.5 2.9 3.5 -27.8 -16.0 4.1 16.7 33.6 41.9 58.2

中臺灣 0.2 0.8 1.3 1.8 2.5 2.8 3.4 -26.4 -7.7 3.2 14.1 34.5 45.6 74.1

南臺灣 0.2 0.7 1.3 1.8 2.3 2.7 3.1 -23.9 -7.4 0.8 12.6 27.9 41.0 68.4

東臺灣 0.2 0.7 1.3 1.8 2.4 2.7 3.2 -32.7 -13.5 0.7 16.9 31.7 40.3 61.6

全臺 0.5 0.8 1.5 1.9 2.6 3.0 3.5 -9.7 -3.2 3.3 11.1 18.7 24.1 32.3

北臺灣 0.4 0.9 1.5 1.8 2.7 3.0 3.8 -6.3 -2.0 3.4 10.1 17.1 21.8 27.4

中臺灣 0.4 0.9 1.5 1.9 2.6 3.0 3.6 -8.3 -2.8 3.2 12.6 19.3 23.7 31.1

南臺灣 0.6 0.8 1.4 2.1 2.5 2.9 3.2 -11.4 -3.8 3.3 11.3 18.8 25.5 34.3

東臺灣 0.5 0.7 1.4 2.0 2.5 3.0 3.4 -12.1 -4.1 3.3 10.1 19.2 24.9 34.8

全臺 1.1 1.3 1.5 1.8 2.1 2.3 2.7 -13.7 -8.3 -4.9 -1.8 2.8 7.0 12.5

北臺灣 1.0 1.3 1.5 1.8 2.2 2.4 2.9 -13.1 -8.9 -5.5 -2.4 1.2 5.1 11.7

中臺灣 1.1 1.3 1.4 1.8 2.2 2.3 2.8 -14.4 -8.0 -4.3 -1.5 3.2 7.1 13.0

南臺灣 1.1 1.3 1.5 1.8 2.1 2.3 2.6 -13.5 -7.8 -4.2 -0.9 4.3 9.5 13.0

東臺灣 1.1 1.3 1.5 1.8 2.2 2.3 2.7 -12.9 -8.5 -5.6 -2.6 1.6 5.6 11.5

全臺 1.0 1.3 1.5 1.9 2.3 2.6 3.1 -19.3 -10.6 -2.0 5.2 14.0 21.0 48.5

北臺灣 1.0 1.2 1.6 1.9 2.3 2.7 3.2 -19.8 -11.1 -2.7 4.3 13.5 21.1 51.7

中臺灣 1.0 1.3 1.5 1.9 2.3 2.6 3.1 -20.6 -11.0 -1.8 5.1 13.2 19.9 46.1

南臺灣 0.9 1.2 1.5 1.8 2.2 2.5 3.3 -19.9 -10.3 -1.9 5.3 14.3 20.9 37.1

東臺灣 1.0 1.3 1.5 1.9 2.3 2.6 3.0 -16.9 -9.9 -1.6 5.7 14.9 22.6 57.4

全臺 -94.0 -92.7 -87.1 -81.0 -74.3 -66.3 -53.4 -17.9 -12.4 -4.2 3.6 12.2 19.5 35.9

北臺灣 -93.3 -92.2 -86.3 -81.2 -73.0 -65.3 -54.0 -17.2 -11.2 -4.0 2.2 11.2 17.7 41.0

中臺灣 -93.6 -92.6 -86.4 -81.1 -74.6 -65.1 -53.3 -18.6 -12.2 -3.1 4.2 13.0 21.0 34.0

南臺灣 -94.2 -92.6 -87.6 -80.6 -74.4 -67.1 -52.8 -20.4 -15.7 -5.2 3.5 12.2 18.9 32.1

東臺灣 -94.6 -93.2 -87.7 -80.9 -74.5 -66.9 -53.4 -15.7 -10.6 -3.9 2.9 11.8 19.5 36.0

全臺 -93.0 -87.5 -82.5 -73.1 -64.1 -54.3 272.9 -16.9 -8.6 -2.9 1.6 8.0 13.7 23.2

北臺灣 -93.0 -86.9 -82.3 -71.6 -63.2 -53.1 262.5 -14.6 -9.6 -4.1 0.6 5.7 11.5 22.0

中臺灣 -93.1 -87.2 -82.2 -72.5 -63.8 -53.4 275.3 -18.2 -7.9 -2.4 2.0 9.3 15.1 24.2

南臺灣 -93.2 -87.7 -83.0 -74.0 -64.5 -55.8 277.4 -19.6 -9.6 -2.2 2.4 9.2 14.7 22.9

東臺灣 -92.6 -87.8 -82.4 -73.8 -64.4 -54.2 275.0 -14.8 -8.1 -3.0 0.8 6.9 12.5 22.6

全臺 195.2 266.8 330.2 391.3 471.3 538.1 620.9 -18.6 -8.7 -1.4 4.9 12.5 19.7 30.4

北臺灣 174.7 252.7 307.3 369.8 454.7 525.5 591.7 -14.4 -9.9 -2.3 2.4 10.8 17.0 28.3

中臺灣 198.4 273.3 334.9 395.7 475.3 544.7 622.9 -20.9 -8.1 -0.7 5.4 14.7 22.3 34.0

南臺灣 211.7 277.4 346.3 407.3 482.5 551.7 634.7 -22.2 -7.3 -0.1 6.1 12.2 19.9 28.3

東臺灣 189.0 259.2 324.2 384.1 465.0 525.1 622.9 -15.7 -9.6 -2.2 4.4 11.0 17.8 28.7

全臺 144.7 205.9 252.8 316.7 394.9 435.7 546.3 -39.3 -16.4 2.5 18.2 36.6 49.9 79.5

北臺灣 122.3 172.8 220.5 279.9 356.4 399.4 483.2 -38.7 -14.5 1.1 16.0 36.5 53.3 83.3

中臺灣 153.2 221.1 269.5 331.2 421.0 452.2 567.5 -40.6 -16.6 4.0 23.9 45.1 61.0 87.8

南臺灣 171.4 242.1 289.0 360.8 433.0 485.9 600.9 -35.5 -14.4 3.5 17.4 32.4 43.7 89.9

東臺灣 124.8 178.6 221.5 284.7 356.5 395.6 516.1 -41.5 -18.4 -0.8 13.8 29.7 38.7 57.3

全臺 539.0 667.2 887.2 1115.3 1526.2 1880.9 3659.3 -60.2 -34.2 7.1 55.6 134.9 234.2 469.9

北臺灣 438.7 609.3 789.0 1011.4 1360.3 1801.8 3589.3 -59.9 -32.1 6.1 66.1 143.0 246.7 448.7

中臺灣 578.4 713.3 968.4 1207.6 1634.4 1986.4 4467.4 -70.3 -36.7 7.5 77.0 197.3 358.2 715.4

南臺灣 642.5 751.7 1023.6 1240.7 1683.8 2028.0 3754.4 -56.6 -26.8 3.6 44.6 111.4 183.9 433.2

東臺灣 471.8 576.6 740.3 962.0 1372.4 1674.7 2779.7 -50.2 -30.7 -1.9 30.5 75.6 118.9 219.0

全臺 -100.0 -100.0 -99.9 -97.4 -91.3 -83.7 -65.1 -21.0 -8.8 2.7 12.9 23.9 32.7 45.5

北臺灣 -100.0 -100.0 -100.0 -97.9 -92.6 -86.3 -71.7 -14.2 -6.3 3.4 13.2 25.1 34.3 44.2

中臺灣 -100.0 -100.0 -100.0 -97.5 -92.1 -85.3 -68.6 -19.2 -7.7 5.0 14.6 25.2 33.8 49.0

南臺灣 -100.0 -100.0 -99.7 -96.4 -89.7 -81.1 -57.6 -20.2 -8.5 2.4 12.4 23.1 34.1 48.6

東臺灣 -100.0 -100.0 -99.8 -97.8 -90.8 -82.1 -63.3 -27.7 -11.6 0.6 11.5 22.0 28.9 39.5

全臺 217.3 268.8 363.7 461.2 567.4 620.8 847.2 -30.1 -16.2 -1.0 13.8 34.7 51.1 95.4

北臺灣 198.3 234.2 311.2 393.3 475.8 514.1 729.4 -27.2 -13.4 0.2 13.9 31.3 44.5 79.4

中臺灣 218.4 287.7 386.4 495.0 603.6 659.7 903.6 -35.6 -18.8 -1.3 14.5 38.2 55.4 94.4

南臺灣 263.9 325.7 449.6 569.8 703.7 766.2 990.8 -33.7 -19.4 -2.8 13.3 34.6 52.0 108.9

東臺灣 185.6 221.6 298.3 374.5 472.3 524.9 750.9 -23.1 -12.7 0.0 13.5 33.4 49.9 95.5

全臺 -96.8 -92.6 -87.6 -79.7 -64.0 -56.6 -23.1 -16.9 -8.2 1.5 10.3 19.4 27.0 37.4

北臺灣 -96.3 -92.0 -87.6 -80.3 -62.2 -55.7 -23.9 -11.7 -7.5 -1.3 8.4 16.0 22.4 32.7

中臺灣 -96.4 -91.0 -86.0 -78.8 -61.6 -55.2 -20.5 -18.3 -8.1 3.0 11.2 22.4 29.6 39.8

南臺灣 -96.9 -92.9 -86.6 -78.0 -63.3 -54.5 -19.4 -20.5 -8.9 2.6 11.4 19.8 30.3 44.6

東臺灣 -97.3 -94.2 -89.8 -81.1 -67.6 -59.9 -27.9 -16.1 -8.5 0.9 9.7 17.7 24.4 31.7

區域 指標
極端溫度指標

指標
極端降雨指標

 TNn  rx5day 

 TXn  sdii 

 DTR  rx1day 

 TNx  rr1

 TXx  cdd 

 TN10p  cwd 

 TX10p  r10mm 

 TN90p  r20mm 

 TX90p  r80mm 

 CWDI  prcpTOT 

 WSDI  r200mm 

 CSDI  r95pTOT 

 HWDI  r99pTOT 
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 臺灣全區與北、中、南、東四個分區在 RCP6.0 情境未來的季節平均變化 

 

附表 8.3:  同附表 8.1，但為 IPCC AR5 RCP6.0 未來發展情境。 

 

最小 10 25 50 75 90 最大 最小 10 25 50 75 90 最大
全臺 -0.2 -0.1 0.0 0.1 0.2 0.3 0.4 -3.2 2.7 15.1 24.2 33.1 45.3 53.5

北臺灣 -0.4 0.0 0.0 0.1 0.2 0.2 0.5 1.4 6.3 17.3 27.1 34.7 49.9 62.3

中臺灣 -0.1 -0.1 0.0 0.1 0.2 0.3 0.5 0.8 5.2 16.8 25.3 34.4 45.6 49.6

南臺灣 -0.3 -0.1 0.0 0.1 0.1 0.3 0.3 -10.4 -3.3 12.2 21.8 29.3 38.2 41.7

東臺灣 -0.2 0.0 0.1 0.1 0.2 0.3 0.4 -3.8 2.9 14.2 23.6 33.8 48.1 61.2

全臺 0.9 1.1 1.7 2.1 2.6 3.4 3.7 1.6 8.0 15.1 26.8 42.4 59.3 70.5

北臺灣 0.9 1.2 1.7 2.2 2.6 3.4 3.7 4.8 11.0 21.4 31.1 46.6 57.6 73.5

中臺灣 0.8 1.0 1.7 2.1 2.7 3.5 3.8 2.7 7.2 14.0 25.9 45.4 63.7 73.8

南臺灣 0.9 1.0 1.7 2.0 2.6 3.4 3.6 -4.4 4.3 9.2 23.1 36.5 58.7 66.6

東臺灣 0.9 1.1 1.7 2.0 2.5 3.3 3.6 4.0 10.2 17.2 28.2 41.4 57.1 68.2

全臺 0.8 1.2 1.7 2.1 2.4 3.4 3.7 1.1 4.3 10.0 15.4 22.9 31.0 37.1

北臺灣 0.8 1.3 1.8 2.1 2.4 3.6 3.8 0.9 3.8 10.5 16.3 21.6 28.3 34.8

中臺灣 1.0 1.3 1.8 2.1 2.4 3.4 3.7 0.4 3.2 8.4 14.7 23.4 31.1 35.8

南臺灣 0.7 1.1 1.7 2.0 2.4 3.4 3.7 -1.9 1.9 8.3 13.3 24.0 34.8 42.0

東臺灣 0.8 1.2 1.8 2.1 2.5 3.5 3.7 4.5 7.8 12.9 17.1 22.2 29.4 36.2

全臺 1.5 1.6 1.8 2.1 2.5 2.9 3.7 -13.1 -10.0 -4.5 -1.4 1.5 7.9 17.1

北臺灣 1.5 1.7 1.8 2.1 2.6 3.0 3.7 -13.9 -12.3 -6.3 -1.9 0.9 7.4 16.9

中臺灣 1.5 1.7 1.8 2.1 2.5 3.0 3.7 -11.8 -9.6 -4.7 -1.6 1.0 8.3 17.0

南臺灣 1.5 1.6 1.8 2.0 2.4 2.8 3.5 -12.6 -6.7 -3.1 -0.3 2.5 8.2 16.9

東臺灣 1.4 1.6 1.8 2.1 2.5 3.0 3.7 -14.2 -11.6 -4.1 -1.8 0.9 7.2 17.2

全臺 1.6 1.7 1.9 2.2 2.7 3.2 3.5 -17.0 -11.3 -3.9 2.7 10.3 20.5 31.0

北臺灣 1.6 1.7 2.0 2.2 2.7 3.2 3.6 -21.0 -14.2 -5.5 1.3 8.9 18.9 31.3

中臺灣 1.7 1.8 2.0 2.3 2.7 3.2 3.6 -16.9 -12.0 -6.0 -0.3 6.1 17.3 31.0

南臺灣 1.6 1.7 1.9 2.2 2.6 3.1 3.4 -15.2 -11.8 -3.3 3.7 11.5 21.9 33.9

東臺灣 1.6 1.7 1.9 2.3 2.7 3.3 3.6 -16.1 -8.1 -1.2 5.7 14.2 23.8 28.7

全臺 -96.6 -96.2 -89.9 -84.4 -78.8 -75.6 -72.7 -12.6 -8.3 -1.2 5.3 12.7 23.9 31.7

北臺灣 -96.0 -95.6 -89.1 -84.4 -77.5 -75.5 -71.1 -12.9 -9.5 -2.2 4.4 11.6 24.3 31.3

中臺灣 -96.6 -96.1 -89.1 -83.9 -78.8 -75.9 -73.3 -12.4 -8.7 -2.0 4.2 12.7 26.7 35.5

南臺灣 -96.9 -96.4 -90.6 -84.0 -78.5 -75.2 -73.1 -10.3 -7.0 0.1 6.4 13.2 23.3 33.9

東臺灣 -96.8 -96.3 -90.3 -84.9 -79.6 -75.5 -72.5 -14.0 -8.0 -0.2 5.3 12.2 20.8 26.1

全臺 -93.3 -92.6 -83.3 -76.9 -70.2 -65.2 -61.3 -12.5 -9.6 -2.8 2.9 7.9 14.4 27.0

北臺灣 -93.3 -92.4 -83.9 -76.2 -70.2 -65.9 -61.1 -15.6 -11.4 -4.9 1.4 6.5 10.9 24.7

中臺灣 -92.7 -92.1 -83.5 -76.5 -70.4 -64.8 -63.6 -11.9 -9.5 -3.2 3.1 7.0 12.9 27.3

南臺灣 -92.9 -92.5 -82.0 -76.2 -68.8 -64.8 -57.1 -10.7 -7.5 -0.6 3.6 8.1 14.9 26.4

東臺灣 -94.0 -93.3 -83.5 -77.9 -70.7 -65.1 -62.4 -11.9 -9.7 -2.4 2.5 9.0 16.7 27.4

全臺 348.1 364.6 402.1 474.0 522.8 623.1 634.2 -13.7 -10.2 -1.5 6.8 14.1 27.0 37.4

北臺灣 342.9 352.6 382.5 473.0 500.4 601.9 608.7 -15.2 -13.2 -3.8 5.8 13.6 20.5 34.7

中臺灣 364.2 381.0 408.4 484.6 529.6 623.4 634.2 -14.1 -10.8 -2.5 7.3 13.7 27.1 39.1

南臺灣 341.6 362.0 412.1 467.2 528.6 635.0 646.7 -11.9 -9.4 0.5 6.0 13.2 28.8 36.8

東臺灣 338.0 355.0 397.1 466.5 522.7 623.4 637.4 -13.4 -8.1 -0.2 6.9 15.0 28.3 36.6

全臺 265.3 280.6 316.8 360.6 444.1 507.3 564.9 -9.9 -1.3 12.8 28.0 47.5 82.4 108.1

北臺灣 236.8 245.8 269.1 317.5 406.6 453.1 501.0 -5.8 3.4 19.2 32.1 53.1 83.6 104.5

中臺灣 296.7 306.6 339.4 387.7 474.2 533.5 581.6 -13.0 -4.0 11.3 33.0 56.1 92.7 120.0

南臺灣 291.3 317.7 359.3 394.7 485.3 561.6 624.8 -11.1 -4.6 9.3 22.9 40.9 85.2 104.6

東臺灣 227.1 242.0 285.0 326.9 397.8 464.9 535.6 -5.3 2.2 12.6 23.7 37.4 65.7 98.5

全臺 627.1 746.2 1046.1 1448.4 2013.4 2584.1 4308.8 -14.9 3.5 43.3 89.1 162.6 294.2 427.9

北臺灣 579.5 696.4 910.2 1203.1 1893.1 2550.8 4231.8 -6.7 5.5 56.1 118.7 201.5 336.5 449.6

中臺灣 682.9 808.4 1189.5 1700.7 2184.7 2827.1 5098.1 -14.9 2.1 52.7 110.0 216.5 400.8 592.4

南臺灣 719.4 826.8 1191.9 1596.1 2156.3 2610.6 4424.3 -11.6 -2.7 32.8 75.8 138.5 273.7 418.2

東臺灣 513.5 638.0 856.7 1211.2 1766.0 2294.1 3443.1 -5.9 3.4 24.7 51.5 87.2 154.7 221.3

全臺 -100.0 -99.9 -99.8 -98.4 -95.5 -92.6 -88.7 0.0 5.0 12.8 21.2 32.3 41.7 46.9

北臺灣 -100.0 -100.0 -100.0 -99.2 -95.5 -93.3 -91.5 8.8 12.0 18.7 25.3 33.4 40.7 47.1

中臺灣 -100.0 -100.0 -100.0 -99.1 -96.2 -93.8 -91.8 -1.1 4.0 12.0 22.5 34.5 43.9 48.7

南臺灣 -99.9 -99.8 -99.6 -96.5 -94.5 -90.5 -83.2 -1.9 2.5 10.0 17.8 35.6 48.2 53.2

東臺灣 -99.9 -99.8 -99.5 -98.4 -95.5 -92.7 -87.9 -2.1 4.0 12.5 20.0 26.6 34.5 39.4

全臺 335.0 374.9 442.9 541.3 626.7 770.1 867.6 -23.5 -12.3 4.3 21.6 40.4 63.2 77.2

北臺灣 275.4 307.1 371.4 467.8 533.2 666.3 761.3 -16.9 -6.6 8.7 25.8 44.2 67.5 82.0

中臺灣 403.3 418.9 487.0 574.1 665.9 857.4 926.0 -23.6 -14.3 3.4 21.8 41.6 62.4 76.4

南臺灣 380.9 448.7 539.8 664.8 758.0 899.9 999.7 -25.6 -15.9 0.6 19.1 37.7 63.8 79.5

東臺灣 263.6 307.0 359.1 446.7 535.5 643.5 769.3 -25.9 -11.1 5.3 20.8 38.4 60.3 72.3

全臺 -98.6 -94.8 -90.2 -82.2 -72.4 -56.3 -50.4 -5.8 -2.2 5.8 14.5 23.6 36.0 51.6

北臺灣 -98.5 -94.5 -88.7 -80.5 -70.2 -56.4 -51.5 -8.5 -3.4 5.2 12.5 21.7 34.8 43.6

中臺灣 -98.5 -93.2 -89.4 -79.7 -71.2 -54.0 -50.2 -6.0 -3.6 3.5 15.5 24.5 32.6 53.0

南臺灣 -98.2 -94.9 -90.3 -83.0 -70.2 -53.7 -47.4 -6.2 -2.8 6.9 14.5 23.6 42.0 58.5

東臺灣 -99.1 -96.2 -91.6 -84.8 -76.6 -59.8 -52.0 -3.0 0.8 7.8 14.8 23.3 34.3 49.6

區域 指標
極端溫度指標

指標
極端降雨指標

 TNn  rx5day 

 TXn  sdii 

 DTR  rx1day 

 TNx  rr1

 TXx  cdd 

 TN10p  cwd 

 TX10p  r10mm 

 TN90p  r20mm 

 TX90p  r80mm 

 CWDI  prcpTOT 

 WSDI  r200mm 

 CSDI  r95pTOT 

 HWDI  r99pTOT 
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 臺灣全區與北、中、南、東四個分區在 RCP8.5 情境未來的季節平均變化 

 

附表 8.4:  同附表 8.1，但為 IPCC AR5 RCP8.5 未來發展情境。 

 

最小 10 25 50 75 90 最大 最小 10 25 50 75 90 最大
全臺 -0.3 -0.1 0.0 0.0 0.1 0.2 0.5 -21.8 -1.1 14.8 29.9 47.2 70.6 103.8

北臺灣 -0.2 -0.1 0.0 0.1 0.1 0.2 0.5 -20.3 1.0 14.7 32.1 48.7 70.0 135.0

中臺灣 -0.3 -0.1 0.0 0.1 0.1 0.3 0.5 -22.0 -3.7 16.5 31.1 49.9 77.7 107.0

南臺灣 -0.3 -0.1 0.0 0.0 0.1 0.2 0.5 -24.5 -0.1 14.9 27.7 42.8 63.2 89.1

東臺灣 -0.3 -0.1 0.0 0.1 0.1 0.2 0.5 -20.6 -1.0 12.9 29.4 47.2 70.2 92.0

全臺 1.4 2.5 2.8 3.5 4.0 4.9 6.1 -14.6 -0.7 11.6 30.7 55.9 74.4 128.8

北臺灣 1.5 2.6 2.9 3.7 4.2 5.2 6.2 -22.7 1.6 14.2 31.3 55.2 73.3 148.6

中臺灣 1.4 2.5 2.8 3.6 4.1 5.0 6.2 -15.1 -1.6 12.2 31.3 59.7 78.2 144.9

南臺灣 1.4 2.4 2.7 3.4 3.9 4.6 6.0 -7.6 0.6 11.6 29.0 55.1 69.4 125.8

東臺灣 1.4 2.5 2.8 3.4 4.0 4.8 6.0 -15.0 -2.5 9.1 31.0 53.5 75.5 102.8

全臺 1.6 2.4 2.8 3.5 3.9 5.0 6.1 -5.8 3.3 13.6 27.0 39.1 51.8 77.7

北臺灣 1.4 2.4 2.8 3.6 4.1 5.4 6.2 -5.9 3.4 13.2 23.9 33.4 42.3 71.2

中臺灣 1.5 2.4 2.8 3.5 3.9 5.1 6.2 -7.6 1.4 13.0 27.2 39.7 51.8 82.1

南臺灣 1.7 2.5 2.9 3.4 3.9 4.8 6.1 -5.5 4.2 14.0 27.9 40.1 52.7 86.1

東臺灣 1.6 2.4 2.8 3.5 3.9 5.0 6.1 -4.1 4.1 14.0 28.3 41.6 57.3 71.4

全臺 2.0 2.6 3.0 3.4 3.9 4.3 4.8 -23.9 -14.2 -10.7 -6.3 1.5 11.3 21.1

北臺灣 2.1 2.8 3.1 3.5 4.0 4.3 4.9 -22.5 -15.9 -12.1 -7.4 -0.7 8.9 16.7

中臺灣 2.0 2.6 3.0 3.4 4.0 4.4 4.8 -25.0 -14.1 -10.6 -6.4 2.0 11.4 21.3

南臺灣 1.9 2.6 3.0 3.3 3.8 4.2 4.7 -24.4 -11.7 -8.8 -4.1 4.4 15.5 23.8

東臺灣 2.0 2.6 3.1 3.4 3.9 4.3 4.8 -22.7 -15.1 -11.6 -7.4 -0.7 8.7 20.4

全臺 2.0 2.6 3.2 3.6 4.2 4.5 4.9 -15.2 -3.3 5.2 14.0 23.9 32.7 48.5

北臺灣 2.0 2.7 3.2 3.7 4.2 4.6 4.9 -13.3 -4.0 3.3 12.5 22.3 31.5 49.9

中臺灣 2.0 2.6 3.2 3.7 4.2 4.6 5.0 -15.4 -5.5 3.5 13.1 23.4 31.8 43.6

南臺灣 1.9 2.7 3.1 3.5 4.0 4.4 4.9 -22.8 -3.4 6.3 14.2 23.5 32.0 47.6

東臺灣 2.0 2.5 3.2 3.6 4.2 4.6 4.9 -9.4 0.4 7.4 16.0 26.4 35.6 53.9

全臺 -100.0 -99.2 -98.0 -95.6 -93.3 -89.2 -79.5 -23.8 -11.6 -5.0 3.3 13.3 30.3 56.0

北臺灣 -100.0 -99.0 -98.0 -95.5 -92.7 -88.3 -81.9 -18.9 -11.5 -3.9 2.7 12.4 24.4 45.8

中臺灣 -100.0 -99.3 -97.8 -95.4 -93.2 -88.4 -79.4 -23.7 -12.7 -5.1 3.5 13.6 32.8 65.4

南臺灣 -99.9 -99.2 -97.9 -95.5 -93.4 -89.5 -76.9 -31.9 -11.3 -5.3 2.4 12.7 34.4 58.0

東臺灣 -99.9 -99.3 -98.3 -95.9 -93.5 -90.0 -80.1 -20.6 -11.1 -5.1 3.0 13.9 28.6 49.7

全臺 -99.5 -97.5 -95.3 -91.8 -85.2 -82.5 -73.5 -28.3 -11.7 -6.1 0.1 10.3 23.5 42.3

北臺灣 -99.4 -97.4 -95.6 -91.4 -85.2 -82.0 -73.6 -23.3 -15.2 -8.9 -3.4 6.8 19.8 30.6

中臺灣 -99.3 -97.3 -95.0 -91.7 -84.6 -81.6 -73.4 -30.2 -12.6 -6.2 0.0 11.4 24.0 43.7

南臺灣 -99.4 -97.6 -95.1 -92.0 -85.0 -82.8 -73.0 -32.6 -9.0 -4.1 3.0 10.9 23.8 46.4

東臺灣 -99.7 -97.4 -95.3 -91.9 -85.5 -83.2 -73.7 -26.2 -11.0 -5.9 -0.3 10.0 24.3 43.0

全臺 455.0 538.8 589.0 654.0 694.0 760.5 814.3 -28.7 -7.9 -1.3 7.2 19.8 35.4 69.0

北臺灣 403.2 528.4 571.5 641.4 681.6 753.1 802.3 -24.7 -11.7 -5.7 3.2 15.6 30.8 56.5

中臺灣 474.2 546.4 599.8 661.1 698.8 761.9 813.5 -31.1 -8.9 -2.0 7.7 21.0 37.8 73.2

南臺灣 490.1 541.6 591.9 655.9 696.0 760.4 815.8 -32.5 -5.3 1.6 8.7 19.1 33.0 69.9

東臺灣 436.8 531.9 583.9 650.1 692.5 760.5 819.1 -26.1 -6.8 -0.2 6.9 21.0 36.6 69.4

全臺 323.2 410.3 485.6 534.2 585.0 653.1 694.7 -32.3 -6.3 12.6 42.4 70.0 106.7 230.8

北臺灣 283.4 364.7 425.3 482.4 529.9 595.0 627.3 -34.3 -4.0 16.1 44.2 67.3 115.8 207.8

中臺灣 338.0 428.6 519.4 559.1 612.6 675.1 716.8 -40.4 -8.3 14.2 50.3 82.9 126.5 283.5

南臺灣 375.6 474.4 544.6 592.8 638.1 711.9 747.8 -29.8 -0.9 12.4 41.5 63.7 85.8 233.6

東臺灣 284.6 361.2 436.8 488.8 544.4 615.5 668.3 -24.4 -7.3 6.7 33.0 60.4 92.9 184.2

全臺 1239.6 1525.2 1870.9 2319.7 3087.9 4170.5 7127.2 -45.8 -2.9 46.1 125.6 258.7 432.6 825.0

北臺灣 1162.7 1461.3 1710.6 2100.4 2778.8 3662.1 6505.5 -53.3 -6.5 47.0 145.8 278.8 479.4 960.6

中臺灣 1346.5 1630.6 2031.4 2565.7 3322.2 4433.3 8433.4 -61.6 -1.3 62.0 169.0 363.3 608.6 1167.2

南臺灣 1369.6 1633.5 2074.1 2537.1 3330.3 4394.6 6971.6 -40.1 4.6 43.2 109.6 230.2 377.8 748.6

東臺灣 1072.4 1359.0 1633.1 2005.5 2825.8 4027.3 6269.4 -29.1 -4.6 22.4 73.9 143.8 226.2 396.6

全臺 -100.0 -100.0 -100.0 -99.9 -99.8 -98.8 -87.8 -22.1 3.0 15.8 30.1 43.7 58.1 78.8

北臺灣 -100.0 -100.0 -100.0 -100.0 -100.0 -99.9 -84.0 -21.2 8.4 21.1 33.0 45.6 57.4 76.7

中臺灣 -100.0 -100.0 -100.0 -100.0 -100.0 -98.8 -92.0 -23.6 2.7 16.7 33.0 49.1 65.2 87.5

南臺灣 -100.0 -100.0 -100.0 -99.9 -99.5 -98.4 -89.3 -24.1 3.6 16.5 30.8 43.5 58.5 87.3

東臺灣 -100.0 -100.0 -100.0 -99.9 -99.5 -98.4 -84.3 -20.0 -0.6 10.9 24.7 36.7 50.4 64.3

全臺 509.5 651.3 772.0 878.6 967.3 1055.7 1210.7 -19.6 -3.0 10.3 29.1 51.4 74.5 113.0

北臺灣 442.1 551.7 641.5 726.8 798.1 870.9 972.6 -23.2 -4.1 11.1 29.2 50.2 70.5 121.1

中臺灣 538.2 710.6 834.1 949.5 1043.7 1135.9 1289.8 -18.9 -0.9 12.4 31.9 56.1 80.4 115.6

南臺灣 641.8 793.3 956.3 1070.8 1184.7 1289.8 1505.7 -21.9 -7.0 7.7 29.3 51.7 76.1 115.1

東臺灣 403.3 533.4 638.3 745.0 820.8 904.2 1056.9 -15.1 -0.8 9.8 25.9 46.8 69.8 103.3

全臺 -100.0 -100.0 -98.9 -95.5 -92.4 -87.0 -67.3 -24.0 -3.9 5.3 19.2 33.1 61.6 109.7

北臺灣 -100.0 -100.0 -98.7 -95.2 -92.4 -86.6 -72.2 -22.5 -4.9 2.1 13.6 25.5 49.7 95.1

中臺灣 -100.0 -99.9 -98.4 -94.5 -91.1 -85.2 -65.1 -28.7 -5.7 5.5 19.1 34.5 64.2 117.0

南臺灣 -100.0 -100.0 -99.2 -95.3 -92.0 -87.0 -59.6 -25.6 -0.3 9.1 23.1 33.6 67.8 123.3

東臺灣 -100.0 -100.0 -99.4 -96.7 -93.7 -88.9 -72.2 -19.1 -4.6 4.3 19.4 35.7 60.8 99.8
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 臺灣縣市 16 個分區在基期的觀測值 

附表 9.1:  TCCIP 5 公里觀測資料在基期（1986-2005），各極端降雨指標在臺灣縣市 16 個分

區之表現，底色藍色是單位為 mm/day 之指標；底色黃色為單位是天數之指標。 

 

 

附表 9.2:  TCCIP 5 公里觀測資料在基期（1986-2005），各極端溫度指標在臺灣縣市 16 個分

區之表現，底色黃色為單位是天數之指標；底色橘色為單位是 oC 之指標。 

 

  

rx1day rx5day sdii rr1 cdd cwd r10mm r20mm r80mm r200mm r95pTOT r99pTOT prcpTOT

北北基 205.4 391.2 20.7 128.2 24.1 11.0 67.1 40.4 5.0 0.8 606.6 329.9 2701.9
桃園 165.9 300.4 18.3 92.4 33.4 8.8 44.8 25.8 2.7 0.5 554.4 331.1 1730.7
新竹 206.7 361.3 20.1 90.7 38.9 8.8 45.1 26.8 3.3 0.7 626.6 420.7 1857.8
苗栗 201.2 347.8 21.7 79.8 51.3 8.5 41.8 25.7 3.6 0.6 599.8 445.2 1772.7
臺中 181.2 333.1 20.1 83.8 54.1 8.9 41.1 24.3 3.5 0.5 605.7 426.7 1714.3
彰化 163.9 261.4 18.6 58.1 70.8 7.0 27.1 15.5 2.1 0.3 614.4 442.8 1090.2
南投 192.8 348.2 19.5 95.2 46.6 9.8 47.4 27.0 3.5 0.6 615.4 386.0 1881.3
雲林 175.2 301.7 19.6 62.9 68.5 7.4 30.2 18.2 2.5 0.3 610.1 414.7 1247.5
嘉義 231.8 446.7 22.7 80.3 60.1 9.5 41.4 25.2 4.2 0.8 660.8 452.6 1859.5
臺南 191.5 390.2 24.0 66.5 66.4 8.3 34.7 22.1 4.3 0.6 632.3 422.6 1624.3
高雄 238.9 505.8 25.4 80.6 56.5 9.8 42.0 26.0 5.7 1.1 689.5 446.6 2064.8
屏東 256.8 518.6 27.1 78.2 56.5 9.7 40.3 25.8 6.5 1.4 748.4 412.2 2160.3
宜蘭 275.3 506.1 20.3 132.7 22.1 10.7 59.0 33.3 6.2 1.6 754.4 419.6 2725.6
花蓮 270.9 459.2 18.8 107.1 28.5 8.6 42.4 22.8 4.6 1.3 812.8 483.0 2027.4
臺東 241.2 422.9 22.0 80.6 39.7 7.7 35.8 21.1 4.7 1.0 764.8 450.9 1771.3
澎湖 120.9 182.2 17.8 40.6 78.2 4.9 18.6 10.7 1.2 0.1 591.9 497.6 723.6

區域 極端降雨指標

DTR TNn TXn TNx TXx TN10p TX10p TN90p TX90p WSDI CSDI HWDI CWDI
北北基 6.4 4.7 8.6 25.5 34.4 9.9 9.9 9.9 9.9 2.3 4.7 10.1 6.3
桃園 6.6 4.9 8.9 25.6 34.1 9.8 9.9 9.9 9.9 2.0 5.3 9.9 6.4
新竹 7.9 2.5 7.8 22.3 31.9 9.8 9.9 9.9 9.9 3.0 6.0 9.7 6.2
苗栗 8.1 3.0 8.8 22.7 32.0 9.9 9.9 9.8 9.8 3.7 6.5 10.6 6.0
臺中 8.8 2.2 8.9 21.4 30.9 9.9 9.8 9.9 9.8 3.8 7.4 10.6 6.1
彰化 7.9 6.7 12.8 27.0 35.1 9.9 9.8 9.8 9.9 4.1 6.1 10.0 6.0
南投 8.4 1.8 8.4 19.2 28.6 9.8 9.8 9.9 9.9 3.8 7.1 10.2 6.2
雲林 7.8 7.1 13.0 26.8 34.7 9.8 9.8 9.9 9.9 3.5 6.5 10.2 6.0
嘉義 8.2 5.6 12.0 23.8 32.2 9.8 9.8 9.9 9.9 3.9 7.7 9.8 6.2
臺南 8.7 7.2 14.1 26.5 34.9 9.8 9.8 9.8 9.9 3.9 7.0 10.3 6.2
高雄 8.6 5.1 12.4 22.1 31.1 9.8 9.8 9.9 9.9 4.9 7.8 10.1 6.2
屏東 8.1 8.2 14.6 24.3 33.2 9.9 9.9 9.9 9.9 5.2 7.7 10.7 6.1
宜蘭 7.7 2.5 7.7 21.8 31.7 9.9 9.9 9.8 9.9 4.9 6.5 12.4 6.1
花蓮 8.3 2.6 8.3 19.6 29.6 9.9 9.8 9.9 9.9 5.0 5.9 11.7 5.9
臺東 7.9 5.3 10.3 21.4 31.3 9.9 9.9 9.9 10.0 6.5 6.9 11.2 5.9
澎湖 5.2 10.4 14.0 27.8 33.6 9.9 9.8 9.9 9.9 6.8 5.9 12.6 6.3

區域 極端溫度指標
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 臺灣縣市 16 個分區在不同未來情境的平均年最大日降雨量變化 

附表 10.1:  IPCC AR5 的四個未來發展情境下，由 CMIP5 氣候模式模擬推估所建構的世紀

末（2081-2100）可能的平均年最大日降雨量（RX1day），區域方面含臺灣縣市

16 個分區平均，表中標題列中的最小、10、25、50、75、90、最大分別代表該

區年平均值統計機率密度分布的極值與不同百分位值。所標記的背景顏色所對

應的是先前空間分佈圖所用的色階範圍。 

 

最小 10 25 50 75 90 最大
rcp26 - 12.8 - 6.0 0.1 10.5 24.5 29.4 34.7
rcp45 - 10.1 - 4.5 4.8 17.1 27.9 35.9 51.4
rcp60 - 3.7 1.6 15.9 24.9 33.6 49.2 65.7
rcp85 - 16.6 0.1 13.1 29.1 45.3 66.8 118.6
rcp26 - 20.2 - 3.0 3.9 12.5 22.0 28.6 39.0
rcp45 - 11.6 - 5.4 7.0 19.2 29.4 36.9 43.1
rcp60 1.5 6.1 15.8 26.7 33.2 45.0 64.4
rcp85 - 21.5 6.3 17.1 29.2 48.0 65.9 139.6
rcp26 - 24.6 - 1.3 5.2 15.3 24.0 32.8 50.9
rcp45 - 12.4 - 5.7 5.5 20.7 34.1 41.5 54.5
rcp60 3.0 9.3 19.2 29.7 36.2 53.8 64.4
rcp85 - 22.1 2.3 14.2 34.5 52.5 76.4 153.7
rcp26 - 27.3 - 0.5 5.3 13.6 23.7 35.1 51.2
rcp45 - 11.4 - 6.3 3.0 17.3 34.1 41.6 54.1
rcp60 6.5 10.1 18.8 28.1 36.1 51.0 54.8
rcp85 - 23.1 - 2.4 15.5 35.9 50.7 71.7 138.1
rcp26 - 23.6 0.6 5.0 11.4 25.1 32.3 42.7
rcp45 - 11.6 - 6.0 2.7 12.7 33.9 41.4 55.0
rcp60 4.7 9.1 19.5 27.1 36.3 45.4 50.2
rcp85 - 23.8 - 3.3 17.8 32.7 49.6 72.2 117.8
rcp26 - 20.6 - 0.5 2.9 10.5 22.2 34.8 41.6
rcp45 - 17.9 - 3.8 3.1 11.1 28.6 39.3 44.9
rcp60 1.8 3.6 16.1 22.3 32.4 43.8 46.8
rcp85 - 24.5 - 3.7 19.5 28.8 45.1 75.2 105.4
rcp26 - 19.1 - 0.7 4.7 10.9 25.5 35.0 43.3
rcp45 - 13.6 - 5.5 3.4 12.9 33.9 43.2 57.4
rcp60 3.4 8.5 18.6 28.0 35.8 46.3 49.9
rcp85 - 19.8 - 2.8 16.1 31.7 53.6 79.8 106.7
rcp26 - 15.6 - 1.7 4.6 9.3 21.6 34.6 40.6
rcp45 - 16.2 - 5.3 2.3 10.5 25.2 40.7 50.5
rcp60 - 4.1 0.3 13.4 20.6 32.1 46.6 50.6
rcp85 - 23.8 - 5.5 18.1 28.7 44.9 78.3 100.6
rcp26 - 15.2 - 2.0 3.8 8.7 24.9 33.4 39.3
rcp45 - 13.3 - 4.3 3.4 11.3 27.5 40.1 52.2
rcp60 - 6.7 - 2.2 12.9 22.4 31.7 45.0 49.4
rcp85 - 21.5 - 4.7 13.3 31.0 48.7 80.7 100.8
rcp26 - 11.0 - 2.0 2.2 6.6 21.7 32.5 37.9
rcp45 - 13.5 - 3.4 2.4 9.9 21.1 36.9 49.2
rcp60 - 11.4 - 7.4 14.2 21.4 29.9 41.0 45.5
rcp85 - 23.1 - 2.3 16.1 28.1 42.1 68.8 99.3
rcp26 - 11.7 - 4.9 1.6 6.1 22.7 32.7 43.0
rcp45 - 12.1 - 6.6 0.0 7.9 21.8 35.4 52.4
rcp60 - 9.8 - 3.1 11.6 22.6 29.6 38.9 41.0
rcp85 - 24.1 - 2.3 13.2 28.7 45.3 64.3 90.8
rcp26 - 12.9 - 3.9 1.1 7.2 22.2 32.6 39.7
rcp45 - 15.4 - 9.0 1.0 9.6 20.6 36.1 53.9
rcp60 - 10.3 - 0.1 11.3 21.1 28.4 35.2 39.4
rcp85 - 26.2 3.9 15.7 26.4 40.7 57.4 79.3
rcp26 - 12.4 - 3.1 1.1 7.9 25.3 30.3 38.3
rcp45 - 9.8 - 4.9 3.3 14.0 28.1 35.1 64.4
rcp60 - 5.8 0.4 16.5 25.3 33.7 50.1 59.5
rcp85 - 21.0 - 4.8 10.6 30.0 48.9 75.6 100.3
rcp26 - 11.2 - 3.5 1.7 8.3 23.6 30.6 39.6
rcp45 - 15.7 - 5.4 4.2 14.1 29.3 40.3 62.6
rcp60 - 3.1 3.8 16.6 25.5 35.9 51.7 57.9
rcp85 - 19.7 - 1.5 13.5 30.8 47.9 74.1 95.7
rcp26 - 9.4 - 5.6 - 0.6 6.4 22.5 31.2 39.5
rcp45 - 20.3 - 7.3 1.7 9.7 26.5 37.7 47.8
rcp60 - 3.4 3.4 9.5 19.8 31.0 41.6 67.0
rcp85 - 21.7 2.3 13.5 27.1 45.1 61.2 81.3
rcp26 - 10.3 - 4.2 3.1 12.3 21.7 32.4 39.8
rcp45 - 6.2 - 2.3 6.8 11.3 20.2 36.3 45.4
rcp60 - 10.8 0.6 11.8 20.4 35.2 42.6 53.1
rcp85 - 18.8 2.8 20.6 29.2 45.2 68.5 120.5
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 臺灣縣市 16 個分區在不同未來情境的平均年最大連續 5 日降雨量變化 

附表 10.2:  同附表 10.1，但為可能的平均年最大連續 5 日降雨量（RX5day）。 

 

最小 10 25 50 75 90 最大
rcp26 - 16.4 - 8.7 - 1.0 8.9 24.6 38.6 49.5
rcp45 - 25.0 - 16.3 4.0 16.1 30.2 35.9 46.1
rcp60 4.1 10.9 20.2 27.5 39.8 48.7 66.1
rcp85 - 21.2 2.1 11.3 27.5 50.2 64.7 114.7
rcp26 - 17.8 - 11.1 0.9 10.9 21.4 41.3 57.3
rcp45 - 26.6 - 16.1 5.0 16.2 30.8 38.9 53.2
rcp60 7.2 10.7 21.2 29.5 43.5 50.6 69.1
rcp85 - 25.2 4.2 14.5 31.3 51.7 65.0 139.9
rcp26 - 14.9 - 11.3 - 0.9 8.4 23.5 50.1 75.6
rcp45 - 31.3 - 18.4 4.0 19.4 38.7 46.6 68.0
rcp60 5.6 11.4 24.2 36.2 52.4 66.3 85.9
rcp85 - 24.6 0.8 15.5 35.8 59.1 83.4 173.6
rcp26 - 16.0 - 12.7 - 2.4 7.9 22.6 44.6 81.2
rcp45 - 29.5 - 13.8 3.9 15.8 35.9 48.2 69.4
rcp60 3.3 10.9 21.0 32.7 52.8 66.6 76.2
rcp85 - 21.3 - 0.1 16.6 32.8 61.0 82.0 178.4
rcp26 - 13.9 - 10.1 - 4.1 9.1 22.4 41.2 70.3
rcp45 - 27.0 - 8.9 1.8 15.1 33.8 44.8 71.0
rcp60 7.1 10.7 16.6 28.7 47.2 62.2 69.3
rcp85 - 19.2 - 3.3 15.4 29.7 59.3 75.5 158.6
rcp26 - 9.5 - 7.3 - 4.2 12.7 22.2 36.8 66.5
rcp45 - 23.5 - 4.2 5.5 12.2 33.7 43.6 72.4
rcp60 4.2 6.0 14.9 28.1 46.0 58.9 73.4
rcp85 - 14.6 - 3.1 13.3 31.2 59.2 71.8 148.4
rcp26 - 13.0 - 7.7 - 1.7 7.7 20.2 43.1 62.3
rcp45 - 26.9 - 8.1 3.0 15.1 37.1 47.4 74.8
rcp60 5.0 8.7 15.3 25.7 45.7 64.2 70.2
rcp85 - 15.2 - 1.0 11.5 32.4 59.8 81.0 140.0
rcp26 - 12.2 - 7.7 - 1.4 9.9 20.0 36.6 62.9
rcp45 - 24.1 - 7.4 4.6 12.7 31.7 42.2 73.3
rcp60 - 3.6 3.4 11.4 25.7 44.4 60.4 79.5
rcp85 - 13.2 - 0.8 11.7 30.6 57.9 75.0 137.6
rcp26 - 15.3 - 8.6 - 1.9 6.8 20.6 40.6 63.1
rcp45 - 27.9 - 7.3 3.2 13.1 32.4 46.0 77.8
rcp60 - 3.9 3.4 9.5 22.2 43.0 69.2 83.0
rcp85 - 11.7 - 0.5 9.6 31.3 61.6 81.0 143.0
rcp26 - 16.3 - 10.3 - 3.1 6.5 20.1 37.4 61.3
rcp45 - 24.9 - 5.5 3.2 11.7 27.3 42.6 68.0
rcp60 - 9.1 4.6 8.1 23.0 36.1 59.7 74.7
rcp85 - 6.8 - 0.9 12.3 29.0 57.5 72.9 133.4
rcp26 - 15.0 - 11.3 - 3.2 5.1 20.7 39.6 64.9
rcp45 - 24.3 - 6.8 0.5 11.9 28.7 43.7 70.6
rcp60 - 3.0 3.5 8.7 22.5 36.6 61.1 67.1
rcp85 - 7.5 - 0.3 9.9 28.7 57.4 69.7 135.9
rcp26 - 14.7 - 9.7 - 1.0 5.7 23.5 40.4 56.9
rcp45 - 22.8 - 9.5 - 0.7 14.0 27.4 36.7 66.4
rcp60 - 2.1 4.9 10.6 23.8 36.7 55.2 59.8
rcp85 - 8.3 2.8 12.9 29.2 50.7 66.4 108.8
rcp26 - 17.2 - 9.4 - 0.7 6.9 24.5 38.2 45.6
rcp45 - 31.0 - 21.7 1.7 15.9 30.1 38.9 53.4
rcp60 2.9 12.3 22.7 29.5 40.0 50.1 64.4
rcp85 - 24.3 - 5.9 9.4 26.0 49.4 74.0 107.0
rcp26 - 11.7 - 5.7 - 0.6 7.6 21.5 30.6 38.9
rcp45 - 34.4 - 13.4 0.6 19.2 33.5 42.2 66.2
rcp60 4.1 11.6 18.4 28.1 43.9 62.0 70.0
rcp85 - 14.5 - 1.2 7.3 31.2 56.5 81.9 108.0
rcp26 - 12.4 - 8.0 - 1.1 5.9 22.9 32.0 47.2
rcp45 - 31.5 - 8.2 0.2 14.6 30.4 38.4 60.9
rcp60 4.5 6.9 11.9 27.4 38.9 55.1 68.2
rcp85 - 9.3 - 2.1 11.2 34.2 52.2 67.6 92.8
rcp26 - 13.0 - 8.4 - 1.8 10.1 21.9 38.7 59.6
rcp45 - 24.9 - 5.7 4.5 15.2 30.6 42.7 71.8
rcp60 - 17.1 0.4 7.9 20.9 47.1 63.2 89.1
rcp85 - 6.8 2.4 13.8 29.1 58.5 80.7 137.6
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 臺灣縣市 16 個分區在不同未來情境的年平均多雨日數變化 

附表 10.3:  同附表 10.1，但為可能的年平均多雨日數（r20mm）。 

 

最小 10 25 50 75 90 最大
rcp26 - 11.5 - 8.1 - 3.2 1.0 11.8 23.4 44.1
rcp45 - 13.2 - 10.0 - 2.5 0.9 6.2 11.9 23.0
rcp60 - 13.8 - 11.3 - 4.8 2.5 11.5 17.7 29.8
rcp85 - 21.8 - 12.3 - 6.1 - 0.8 11.2 24.9 44.9
rcp26 - 13.0 - 9.5 - 3.8 1.8 18.0 28.7 49.0
rcp45 - 14.5 - 11.3 - 1.3 2.4 11.1 17.1 29.2
rcp60 - 15.7 - 13.6 - 3.0 7.1 16.0 21.5 36.1
rcp85 - 24.8 - 11.5 - 4.2 3.5 18.3 34.0 58.9
rcp26 - 11.9 - 8.8 - 3.2 1.7 18.3 28.4 52.1
rcp45 - 14.3 - 10.2 - 1.4 2.4 12.8 18.4 30.7
rcp60 - 15.6 - 14.0 - 2.4 7.4 14.8 20.8 37.7
rcp85 - 26.6 - 10.4 - 3.7 4.0 17.3 32.9 62.4
rcp26 - 10.6 - 7.7 - 3.5 1.3 20.5 29.2 52.5
rcp45 - 15.9 - 8.5 - 1.4 4.0 14.9 22.2 32.6
rcp60 - 16.3 - 14.6 - 1.4 7.1 13.8 23.2 37.7
rcp85 - 26.9 - 11.2 - 5.0 6.3 18.1 34.5 65.0
rcp26 - 12.7 - 8.2 - 4.0 2.4 19.6 30.3 53.6
rcp45 - 18.1 - 8.2 - 1.3 4.8 15.1 23.0 34.6
rcp60 - 15.8 - 13.5 - 1.8 6.9 14.6 26.3 38.1
rcp85 - 28.3 - 10.9 - 4.3 6.9 20.8 37.8 68.4
rcp26 - 13.9 - 9.2 - 1.3 3.2 22.9 33.4 68.9
rcp45 - 24.2 - 7.6 - 0.3 6.8 19.4 28.9 38.7
rcp60 - 15.8 - 13.1 - 0.1 10.7 18.6 42.1 47.5
rcp85 - 30.9 - 7.0 - 0.8 12.5 26.6 50.3 100.2
rcp26 - 14.8 - 8.5 - 4.2 1.0 15.1 27.8 49.0
rcp45 - 19.1 - 8.2 - 1.1 4.5 12.1 19.7 33.2
rcp60 - 14.3 - 10.0 - 3.1 5.4 11.6 21.9 36.1
rcp85 - 32.1 - 9.2 - 3.0 4.3 19.0 33.8 62.4
rcp26 - 14.9 - 9.7 - 3.5 2.4 19.5 32.4 62.3
rcp45 - 25.3 - 8.1 0.5 6.5 18.9 26.1 37.3
rcp60 - 13.4 - 9.8 - 1.6 9.3 16.8 35.7 46.4
rcp85 - 31.4 - 6.5 1.1 10.9 25.5 45.3 94.6
rcp26 - 16.1 - 11.0 - 5.0 0.6 14.6 26.6 46.5
rcp45 - 23.0 - 8.1 0.1 5.4 14.2 20.8 30.3
rcp60 - 11.1 - 8.7 - 1.8 6.9 12.3 24.7 37.2
rcp85 - 32.3 - 7.7 0.7 6.8 19.6 34.0 71.5
rcp26 - 15.7 - 12.0 - 4.7 0.8 14.6 22.2 49.0
rcp45 - 23.8 - 7.7 1.0 7.7 14.7 21.8 28.1
rcp60 - 11.0 - 9.1 0.4 6.9 14.8 29.7 39.9
rcp85 - 31.6 - 5.2 2.5 9.7 21.5 35.2 77.9
rcp26 - 16.7 - 12.2 - 4.5 0.5 12.5 20.1 42.6
rcp45 - 21.9 - 6.9 - 0.3 5.5 11.5 18.0 28.1
rcp60 - 11.5 - 9.2 - 0.4 5.0 12.2 25.7 33.4
rcp85 - 33.0 - 6.0 0.5 7.3 17.1 30.6 65.2
rcp26 - 17.5 - 14.5 - 5.0 1.0 10.4 17.9 44.9
rcp45 - 21.4 - 7.3 - 0.9 5.0 10.9 20.3 28.7
rcp60 - 12.8 - 9.8 1.4 6.1 13.0 31.3 37.9
rcp85 - 32.7 - 4.4 1.6 8.1 19.2 33.8 68.8
rcp26 - 10.4 - 7.6 - 3.4 1.0 11.1 23.0 50.0
rcp45 - 11.8 - 8.6 - 2.7 1.3 7.3 12.7 21.8
rcp60 - 11.4 - 9.0 - 1.8 4.4 12.5 21.8 32.8
rcp85 - 22.2 - 9.4 - 3.4 2.3 14.2 25.6 54.7
rcp26 - 13.7 - 9.3 - 4.6 1.7 13.5 26.4 55.1
rcp45 - 14.8 - 10.5 - 2.1 5.0 11.9 19.3 30.1
rcp60 - 13.0 - 7.0 - 0.2 7.9 16.6 28.0 38.3
rcp85 - 25.4 - 7.0 0.4 7.2 23.0 40.2 73.9
rcp26 - 18.0 - 12.7 - 5.8 0.2 9.4 21.3 50.7
rcp45 - 19.6 - 9.0 - 1.1 5.4 12.1 19.3 31.4
rcp60 - 15.3 - 8.9 1.0 6.8 14.4 33.1 37.0
rcp85 - 29.7 - 4.5 1.3 8.5 22.9 39.0 73.2
rcp26 - 11.7 - 7.8 - 1.8 1.4 21.1 36.8 78.1
rcp45 - 24.9 - 5.2 0.6 9.4 24.4 37.1 51.1
rcp60 - 18.0 - 13.2 - 0.1 11.7 28.3 48.2 61.8
rcp85 - 24.0 0.1 3.1 12.1 38.1 59.8 128.0
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 臺灣縣市 16 個分區在不同未來情境的年平均大雨日數變化 

附表 10.4:  同附表 10.1，但為可能的可能的年平均大雨日數（r80mm）。 

 

最小 10 25 50 75 90 最大
rcp26 - 21.5 - 12.2 - 1.4 12.7 30.2 44.4 96.1
rcp45 - 32.9 - 13.7 0.1 12.7 31.4 46.8 64.6
rcp60 0.2 4.6 17.7 29.1 46.1 83.8 97.1
rcp85 - 31.1 - 0.4 14.4 38.2 65.7 98.6 180.5
rcp26 - 21.9 - 11.6 - 0.2 14.2 32.1 53.0 115.4
rcp45 - 35.1 - 10.3 1.0 16.3 42.8 61.8 103.5
rcp60 - 1.8 2.2 23.3 38.7 60.3 98.1 118.4
rcp85 - 36.2 0.1 15.6 51.5 71.2 133.7 212.7
rcp26 - 23.5 - 12.8 - 1.2 11.8 28.7 52.7 111.2
rcp45 - 43.3 - 13.9 0.3 16.8 37.9 53.7 92.1
rcp60 - 6.2 3.0 20.6 33.0 58.6 79.1 104.3
rcp85 - 33.2 - 2.2 14.2 46.6 65.7 124.4 218.7
rcp26 - 20.2 - 11.4 - 1.2 13.5 30.9 47.8 119.5
rcp45 - 44.9 - 16.9 1.1 19.2 37.8 55.8 86.8
rcp60 - 9.6 - 1.4 15.6 30.9 52.8 77.3 104.7
rcp85 - 37.9 - 6.3 12.7 45.1 68.1 119.1 231.2
rcp26 - 23.5 - 12.5 - 1.4 14.2 34.0 46.5 135.7
rcp45 - 44.4 - 16.1 1.7 21.5 44.2 59.1 83.0
rcp60 - 12.3 - 3.0 13.2 34.6 52.0 87.6 112.1
rcp85 - 42.5 - 6.6 13.0 49.1 75.1 118.9 254.3
rcp26 - 26.2 - 11.8 - 0.7 14.5 45.2 56.2 183.8
rcp45 - 39.2 - 17.8 1.0 28.7 55.0 75.9 100.1
rcp60 - 8.5 - 3.5 12.5 41.3 72.0 115.7 131.7
rcp85 - 52.9 - 2.5 13.1 57.0 100.7 160.4 340.7
rcp26 - 23.5 - 10.6 - 1.3 12.2 35.5 51.4 146.5
rcp45 - 38.7 - 17.2 3.9 24.5 43.6 59.2 79.1
rcp60 - 12.6 - 2.0 11.5 32.7 51.8 84.9 119.3
rcp85 - 34.9 - 8.2 13.2 49.9 82.4 121.9 261.5
rcp26 - 23.9 - 9.9 - 0.3 15.9 44.1 55.8 186.8
rcp45 - 41.9 - 15.3 0.8 25.9 52.7 69.2 100.4
rcp60 - 6.8 - 1.8 9.2 31.9 73.1 107.7 143.5
rcp85 - 48.2 - 2.6 11.4 52.8 95.0 150.8 365.8
rcp26 - 24.2 - 8.6 - 0.6 12.9 35.3 48.1 150.9
rcp45 - 40.0 - 13.2 2.2 21.2 38.6 53.0 96.0
rcp60 - 6.1 - 3.0 8.3 27.8 49.0 91.5 107.6
rcp85 - 37.6 - 2.4 12.0 47.1 74.4 109.2 274.0
rcp26 - 25.7 - 12.3 - 1.5 8.8 31.2 45.1 155.2
rcp45 - 38.2 - 15.5 2.7 18.9 36.2 48.8 115.1
rcp60 - 7.4 - 3.3 7.2 22.5 49.4 87.3 115.8
rcp85 - 34.5 - 1.3 11.2 48.4 71.3 92.5 271.9
rcp26 - 25.5 - 13.4 - 2.1 8.3 27.2 42.2 133.0
rcp45 - 36.1 - 12.2 2.9 17.8 31.8 42.6 85.8
rcp60 - 10.6 - 6.2 8.2 21.9 38.2 83.4 101.8
rcp85 - 31.5 - 1.0 9.7 40.6 61.1 84.3 224.9
rcp26 - 26.4 - 16.1 - 3.4 8.2 24.9 40.4 127.9
rcp45 - 32.5 - 15.1 1.3 15.9 30.0 41.1 74.4
rcp60 - 9.4 - 0.7 11.9 24.4 37.1 85.4 98.8
rcp85 - 24.2 0.4 13.5 36.9 60.6 82.1 212.7
rcp26 - 20.1 - 10.3 - 2.3 11.2 25.3 33.7 85.9
rcp45 - 38.8 - 16.4 - 1.6 11.9 26.2 35.0 44.7
rcp60 0.5 4.0 16.0 23.8 34.2 64.0 81.2
rcp85 - 24.0 - 2.6 6.7 28.6 54.7 78.8 146.9
rcp26 - 18.5 - 12.7 - 4.0 8.1 23.8 35.2 109.1
rcp45 - 44.1 - 18.4 - 0.1 14.5 30.1 38.5 56.1
rcp60 - 1.5 2.7 11.6 23.2 38.2 61.8 97.4
rcp85 - 24.8 - 7.4 6.5 33.4 61.2 97.2 187.4
rcp26 - 27.2 - 16.8 - 4.2 7.1 26.6 41.4 123.8
rcp45 - 39.7 - 18.8 - 0.2 14.1 31.3 41.6 67.6
rcp60 - 11.9 - 1.3 11.2 24.1 38.6 72.3 111.8
rcp85 - 24.2 - 5.3 5.7 35.5 63.2 96.5 205.0
rcp26 - 32.4 - 14.1 - 0.3 28.7 54.6 84.8 153.3
rcp45 - 39.7 - 22.4 - 0.1 30.6 74.6 105.1 150.7
rcp60 - 7.1 - 3.0 4.3 30.6 109.7 138.1 155.0
rcp85 - 45.6 0.4 12.5 57.3 140.3 196.7 345.9
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 臺灣縣市 16 個分區在不同未來情境的年平均豪雨日數變化 

附表 10.5:  I 同附表 10.1，但為可能的可能的年平均豪雨日數（r200mm）。 

 

最小 10 25 50 75 90 最大
rcp26 - 46.7 - 16.5 0.9 34.6 110.1 203.0 383.6
rcp45 - 52.1 - 21.8 2.1 60.3 128.7 199.6 314.3
rcp60 - 4.8 1.6 42.4 112.8 189.9 296.7 396.5
rcp85 - 44.2 - 0.9 39.4 123.2 248.3 403.9 737.7
rcp26 - 68.8 - 30.1 - 2.3 34.9 156.5 298.7 469.9
rcp45 - 71.4 - 26.1 2.8 76.6 172.8 316.7 641.0
rcp60 - 4.3 0.3 58.1 148.0 264.3 451.4 578.8
rcp85 - 59.2 - 3.5 48.9 193.2 357.6 625.6 1388.3
rcp26 - 58.3 - 20.4 - 0.9 21.9 108.4 253.8 421.3
rcp45 - 59.4 - 26.4 1.3 57.4 141.8 269.8 497.9
rcp60 - 0.1 2.3 43.2 101.1 171.4 312.7 421.9
rcp85 - 51.0 - 2.6 33.6 138.7 265.5 452.4 971.4
rcp26 - 52.2 - 20.3 - 0.3 28.6 105.5 226.6 473.5
rcp45 - 57.1 - 24.8 1.9 64.5 142.3 242.2 454.4
rcp60 - 1.0 3.3 42.8 99.7 180.0 314.0 432.6
rcp85 - 51.2 - 2.4 39.6 148.9 276.1 500.2 953.8
rcp26 - 56.5 - 25.2 - 0.6 35.3 120.3 237.6 607.5
rcp45 - 64.3 - 29.4 2.4 77.1 177.0 270.4 605.0
rcp60 - 2.2 3.2 45.4 107.1 208.8 350.9 494.9
rcp85 - 53.7 - 0.1 54.9 167.3 318.0 499.9 1164.4
rcp26 - 94.5 - 27.5 - 0.5 43.8 193.5 354.8 725.4
rcp45 - 89.7 - 30.1 2.2 108.4 320.6 612.7 1021.1
rcp60 - 6.7 - 0.4 68.4 174.0 360.5 611.1 893.5
rcp85 - 77.4 - 1.5 69.5 295.7 599.3 922.8 1514.4
rcp26 - 49.3 - 22.6 - 2.1 26.3 106.1 221.6 648.8
rcp45 - 62.7 - 31.3 2.2 63.7 161.2 283.1 656.4
rcp60 - 9.9 - 0.6 34.6 87.0 172.3 305.2 429.0
rcp85 - 50.9 - 0.8 50.1 137.8 298.4 480.6 1063.1
rcp26 - 71.9 - 25.4 0.3 45.4 231.8 391.1 570.5
rcp45 - 86.2 - 28.1 1.2 95.4 281.6 587.0 1089.9
rcp60 - 3.7 1.5 54.6 129.2 291.4 654.1 1075.9
rcp85 - 76.5 - 0.8 62.6 209.9 529.6 1040.6 1577.5
rcp26 - 38.7 - 14.9 - 0.5 37.8 125.5 213.6 422.7
rcp45 - 62.8 - 24.0 2.9 60.1 169.4 316.1 534.6
rcp60 - 4.8 0.0 35.9 85.3 157.6 338.9 503.1
rcp85 - 55.7 1.0 43.1 137.9 305.2 527.2 909.5
rcp26 - 36.0 - 13.3 - 0.4 35.6 139.3 238.5 442.0
rcp45 - 67.3 - 20.0 3.2 63.3 147.6 249.6 527.1
rcp60 - 6.6 - 2.4 37.9 86.6 178.9 339.9 479.8
rcp85 - 45.9 1.9 52.2 133.4 328.4 502.4 842.5
rcp26 - 29.6 - 13.3 - 0.8 18.1 83.0 174.4 370.3
rcp45 - 52.7 - 25.6 0.6 35.0 95.1 142.8 353.9
rcp60 - 5.0 - 0.5 23.9 62.3 108.2 240.1 390.2
rcp85 - 37.0 1.5 29.2 94.4 187.8 319.4 698.7
rcp26 - 37.3 - 14.6 - 0.3 23.0 106.6 192.0 383.7
rcp45 - 50.0 - 22.3 0.9 37.4 100.5 176.5 444.7
rcp60 - 6.9 - 1.0 27.3 76.0 133.5 252.0 391.3
rcp85 - 34.8 3.3 39.6 107.3 198.4 342.3 728.2
rcp26 - 35.1 - 11.2 - 0.1 15.0 49.5 81.4 164.3
rcp45 - 43.2 - 21.7 - 1.0 25.6 65.6 92.9 138.7
rcp60 - 1.6 1.7 24.5 54.8 85.7 136.9 193.3
rcp85 - 30.7 - 2.0 16.8 56.8 111.9 189.1 337.5
rcp26 - 36.8 - 16.3 - 1.6 15.0 50.9 89.8 164.5
rcp45 - 50.2 - 32.2 - 1.2 30.0 72.4 114.1 210.2
rcp60 - 2.9 2.7 21.5 44.1 74.1 139.6 206.6
rcp85 - 27.6 - 4.1 16.7 68.1 139.0 219.2 388.1
rcp26 - 34.6 - 16.2 - 0.8 18.9 68.0 117.7 229.2
rcp45 - 53.3 - 24.0 - 0.4 33.1 86.7 143.3 285.6
rcp60 - 5.3 0.6 22.1 55.9 103.3 185.0 256.8
rcp85 - 27.6 - 0.8 28.7 93.5 172.0 260.9 448.4
rcp26 - 68.1 - 17.0 - 1.7 - 8.6 68.1 88.9 88.9
rcp45 - 66.7 - 19.5 - 0.3 88.4 208.3 400.0 400.0
rcp60 2.8 1.9 25.9 68.5 183.3 241.7 241.7
rcp85 15.5 0.8 34.8 138.9 325.0 766.8 875.2
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 臺灣縣市 16 個分區在不同未來情境的年平均總降雨量變化 

附表 10.6:  同附表 10.1，但為可能的年平均總降雨量（prcpTOT）。 

 

最小 10 25 50 75 90 最大
rcp26 - 8.1 - 6.0 - 3.1 4.2 15.4 24.0 45.6
rcp45 - 9.4 - 6.6 - 1.6 4.8 10.3 16.5 23.2
rcp60 - 4.5 - 2.1 1.9 8.8 17.4 29.6 35.4
rcp85 - 18.9 - 5.0 1.3 7.6 19.8 35.7 71.9
rcp26 - 9.2 - 6.5 - 2.8 5.3 18.7 28.9 53.5
rcp45 - 10.4 - 8.0 - 1.2 8.2 15.2 22.3 31.8
rcp60 - 9.8 - 3.4 5.2 12.7 22.0 34.1 38.6
rcp85 - 21.9 - 3.9 1.3 13.1 23.4 50.5 87.5
rcp26 - 9.2 - 7.1 - 3.6 6.8 19.5 27.6 63.1
rcp45 - 12.1 - 7.8 - 1.8 10.3 18.5 25.4 37.4
rcp60 - 9.5 - 3.6 8.9 14.6 23.1 40.4 48.1
rcp85 - 23.6 - 4.4 2.0 17.1 27.2 55.5 107.6
rcp26 - 8.1 - 6.3 - 4.6 9.0 20.9 26.8 71.4
rcp45 - 15.4 - 8.1 - 0.7 11.6 21.6 27.5 41.6
rcp60 - 12.1 - 4.8 6.3 15.5 25.8 37.5 53.7
rcp85 - 26.6 - 5.8 3.6 19.0 33.1 62.7 120.1
rcp26 - 8.9 - 7.0 - 3.9 8.9 20.0 26.8 69.1
rcp45 - 16.9 - 7.9 2.3 11.3 21.4 28.6 39.0
rcp60 - 9.3 - 4.1 4.6 15.4 24.8 31.6 52.5
rcp85 - 28.1 - 6.7 3.6 18.0 32.2 63.1 115.9
rcp26 - 10.0 - 6.0 - 2.5 10.6 20.3 30.2 78.5
rcp45 - 20.1 - 6.5 4.0 13.7 27.6 33.9 45.0
rcp60 - 7.5 - 5.7 5.1 18.8 32.4 39.4 57.6
rcp85 - 29.8 - 4.0 4.0 22.9 41.2 72.1 137.1
rcp26 - 9.9 - 7.9 - 3.0 5.6 16.5 26.1 60.3
rcp45 - 17.0 - 8.6 2.7 9.9 18.7 27.2 36.8
rcp60 - 4.5 - 3.1 3.1 13.0 21.0 26.7 48.4
rcp85 - 28.2 - 7.4 4.6 16.5 30.2 57.7 101.0
rcp26 - 11.0 - 7.5 - 2.5 9.3 17.2 30.4 75.2
rcp45 - 21.3 - 7.3 2.4 12.5 27.5 33.5 42.9
rcp60 - 6.3 - 4.5 2.4 18.9 28.3 40.2 57.7
rcp85 - 29.9 - 3.9 6.8 22.7 41.1 69.8 134.4
rcp26 - 11.5 - 8.4 - 1.9 8.1 14.7 28.7 70.7
rcp45 - 19.8 - 8.8 4.2 11.3 24.7 30.8 42.2
rcp60 - 4.6 - 2.3 3.0 16.5 24.3 37.3 57.7
rcp85 - 29.2 - 3.3 9.4 20.9 38.2 71.1 128.9
rcp26 - 11.9 - 8.4 - 1.6 7.0 14.4 27.0 71.6
rcp45 - 21.7 - 7.3 3.2 11.1 22.4 31.4 49.5
rcp60 - 5.2 - 4.1 5.1 15.2 25.0 42.3 58.8
rcp85 - 27.5 - 1.2 10.1 22.9 37.7 71.7 131.8
rcp26 - 12.3 - 9.3 - 2.3 5.0 14.6 28.1 69.0
rcp45 - 20.9 - 7.7 3.1 11.4 18.9 30.3 43.2
rcp60 - 5.1 - 3.2 7.0 13.1 23.2 39.8 58.1
rcp85 - 26.8 - 1.2 8.5 22.8 32.0 67.9 123.9
rcp26 - 13.2 - 10.0 - 2.9 4.1 15.9 26.2 65.7
rcp45 - 19.0 - 11.3 1.6 11.7 18.9 29.6 42.3
rcp60 - 8.0 - 1.4 8.2 15.5 22.8 44.1 58.6
rcp85 - 22.9 1.4 8.9 23.7 32.1 64.7 115.8
rcp26 - 9.9 - 5.6 - 2.8 6.5 16.0 21.6 48.7
rcp45 - 11.9 - 8.0 0.2 6.1 13.4 19.2 23.4
rcp60 1.6 2.6 6.4 12.3 20.5 35.9 40.7
rcp85 - 20.4 - 5.9 2.7 12.3 27.6 41.5 83.7
rcp26 - 9.5 - 7.7 - 4.4 5.5 16.8 25.8 56.9
rcp45 - 16.8 - 8.1 1.0 11.2 18.5 24.7 32.3
rcp60 - 0.6 1.6 8.6 15.5 23.2 33.4 50.1
rcp85 - 19.0 - 5.5 4.7 20.4 38.6 61.7 103.1
rcp26 - 14.1 - 11.0 - 3.3 2.9 17.2 25.1 60.0
rcp45 - 17.9 - 9.2 1.3 10.2 19.4 27.4 36.5
rcp60 - 9.3 - 1.6 7.8 15.4 25.5 34.3 55.0
rcp85 - 18.3 - 2.6 4.7 22.9 37.1 72.7 106.1
rcp26 - 8.9 - 4.3 1.0 7.0 21.7 30.6 76.5
rcp45 - 17.6 - 4.8 5.9 14.5 30.6 38.7 52.6
rcp60 - 9.3 - 6.2 3.8 18.2 38.4 55.1 58.0
rcp85 - 21.6 1.6 8.9 27.5 47.8 91.0 144.8
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 臺灣縣市 16 個分區在不同未來情境的年平均雨日變化 

附表 10.7:  同附表 10.1，但為可能的年平均雨日（rr1）。 

 

最小 10 25 50 75 90 最大
rcp26 - 6.5 - 5.5 - 4.4 - 1.9 4.1 9.9 19.7
rcp45 - 10.7 - 8.5 - 5.8 - 2.8 0.2 2.5 8.9
rcp60 - 13.7 - 12.3 - 5.8 - 2.0 0.5 5.4 17.4
rcp85 - 19.4 - 15.4 - 12.4 - 7.6 - 2.6 4.8 15.6
rcp26 - 7.6 - 5.8 - 4.2 - 1.9 5.8 13.0 24.0
rcp45 - 13.6 - 9.6 - 5.4 - 2.1 0.9 4.6 12.2
rcp60 - 14.6 - 13.2 - 7.1 - 1.5 1.0 7.6 17.7
rcp85 - 22.0 - 17.4 - 12.8 - 6.8 - 1.1 10.0 17.0
rcp26 - 8.1 - 6.1 - 4.5 - 1.6 6.9 13.0 23.3
rcp45 - 13.7 - 9.2 - 5.5 - 2.1 0.9 6.5 12.8
rcp60 - 13.8 - 12.3 - 6.4 - 1.6 0.7 8.4 15.7
rcp85 - 23.8 - 15.8 - 11.5 - 7.1 - 0.3 10.8 16.4
rcp26 - 10.0 - 7.6 - 4.9 - 1.1 8.6 13.4 23.8
rcp45 - 15.2 - 8.8 - 5.2 - 1.4 2.4 7.6 14.2
rcp60 - 13.6 - 11.9 - 6.3 - 1.4 0.7 9.0 16.5
rcp85 - 25.9 - 15.8 - 11.7 - 6.7 1.6 11.9 18.3
rcp26 - 10.1 - 7.8 - 4.1 - 1.4 8.1 12.8 22.8
rcp45 - 14.6 - 8.4 - 4.7 - 1.5 2.2 7.4 13.3
rcp60 - 12.6 - 10.4 - 5.3 - 1.8 0.5 8.0 16.7
rcp85 - 25.0 - 15.3 - 11.4 - 6.4 1.0 10.3 19.8
rcp26 - 12.2 - 9.1 - 5.0 - 0.3 9.4 15.6 30.9
rcp45 - 18.2 - 8.3 - 3.3 0.2 4.3 11.2 15.8
rcp60 - 11.5 - 10.3 - 5.5 - 0.1 2.3 9.7 22.3
rcp85 - 28.7 - 15.0 - 9.7 - 4.1 6.1 15.7 30.3
rcp26 - 9.5 - 7.0 - 4.6 - 1.9 6.5 10.3 17.2
rcp45 - 12.8 - 7.8 - 4.9 - 2.3 1.4 5.2 12.0
rcp60 - 11.8 - 9.9 - 4.5 - 2.1 - 0.4 8.0 14.3
rcp85 - 23.1 - 13.7 - 11.1 - 7.6 - 0.4 8.6 16.7
rcp26 - 12.7 - 9.2 - 4.9 - 1.1 7.6 14.6 27.3
rcp45 - 17.7 - 8.1 - 3.1 - 0.1 4.8 9.2 14.3
rcp60 - 10.8 - 9.1 - 4.3 - 0.6 2.4 9.5 21.3
rcp85 - 28.7 - 14.2 - 9.8 - 4.3 4.5 15.6 29.1
rcp26 - 10.8 - 8.8 - 5.4 - 1.7 6.2 10.7 19.5
rcp45 - 13.2 - 7.8 - 4.0 - 0.9 3.6 7.3 12.1
rcp60 - 11.8 - 7.8 - 4.1 - 1.1 1.1 8.0 17.4
rcp85 - 24.3 - 13.0 - 9.8 - 5.6 3.3 13.3 22.2
rcp26 - 12.3 - 9.9 - 6.6 - 1.6 5.3 11.8 19.8
rcp45 - 15.5 - 7.9 - 4.0 - 0.5 3.5 9.7 12.8
rcp60 - 12.9 - 6.4 - 2.8 - 0.4 2.1 8.1 18.4
rcp85 - 26.5 - 12.1 - 9.0 - 3.7 4.6 15.7 25.3
rcp26 - 10.8 - 9.1 - 6.4 - 2.1 5.2 10.6 16.2
rcp45 - 12.7 - 7.2 - 4.3 - 1.3 3.5 8.9 12.7
rcp60 - 13.1 - 7.0 - 3.0 - 0.7 1.8 8.1 16.0
rcp85 - 23.4 - 11.6 - 9.2 - 4.4 3.9 14.3 22.0
rcp26 - 12.2 - 10.3 - 6.7 - 2.1 4.9 10.6 16.3
rcp45 - 13.0 - 8.2 - 4.1 - 0.7 4.8 9.9 13.5
rcp60 - 11.6 - 6.6 - 3.5 0.2 3.0 8.3 16.6
rcp85 - 23.8 - 11.6 - 8.2 - 3.8 4.3 16.6 24.6
rcp26 - 7.3 - 5.3 - 4.1 - 2.0 4.1 8.6 18.7
rcp45 - 10.4 - 7.9 - 5.6 - 2.7 0.3 3.0 8.2
rcp60 - 14.0 - 12.8 - 4.5 - 2.2 0.3 4.8 18.2
rcp85 - 18.6 - 15.7 - 11.9 - 7.4 - 2.8 3.4 17.6
rcp26 - 8.5 - 6.6 - 4.5 - 2.3 4.9 10.8 20.9
rcp45 - 12.5 - 8.6 - 5.7 - 2.7 1.0 4.5 11.7
rcp60 - 15.2 - 11.9 - 4.0 - 2.1 0.5 7.4 17.5
rcp85 - 22.7 - 15.7 - 12.1 - 7.7 - 1.2 7.0 19.9
rcp26 - 11.0 - 8.9 - 6.5 - 3.2 3.7 11.7 19.2
rcp45 - 15.3 - 8.9 - 5.5 - 1.9 3.0 9.0 13.4
rcp60 - 12.9 - 10.3 - 4.1 - 0.8 1.6 8.6 16.1
rcp85 - 25.5 - 13.9 - 10.6 - 6.7 1.5 14.8 23.0
rcp26 - 12.7 - 8.9 - 5.7 - 0.3 8.8 18.3 36.5
rcp45 - 19.2 - 6.1 - 3.3 1.9 4.7 14.5 20.9
rcp60 - 13.9 - 10.5 - 2.5 1.5 3.3 13.2 23.8
rcp85 - 31.6 - 12.2 - 6.5 - 1.3 8.6 23.9 41.6
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 臺灣縣市 16 個分區在不同未來情境的年平均雨日降雨強度變化 

附表 10.8:  同附表 10.1，但為可能的年平均雨日降雨強度（sdii）。 

 

最小 10 25 50 75 90 最大
rcp26 - 5.0 - 3.0 1.2 6.0 12.2 15.4 20.8
rcp45 - 5.7 - 2.2 3.3 7.3 12.8 17.3 22.5
rcp60 2.6 4.3 9.3 14.2 17.2 21.5 30.0
rcp85 - 6.4 5.3 11.1 19.1 25.7 35.7 54.9
rcp26 - 5.4 - 3.1 1.9 7.1 14.1 18.1 23.2
rcp45 - 6.0 - 1.4 3.6 9.2 16.2 22.2 27.4
rcp60 1.0 4.1 10.1 16.8 20.5 25.1 31.8
rcp85 - 4.4 4.7 13.0 23.1 32.3 37.8 61.8
rcp26 - 5.7 - 2.8 1.6 7.7 12.7 20.8 31.9
rcp45 - 7.5 - 1.7 3.5 11.7 19.8 25.2 31.6
rcp60 0.9 3.0 11.8 17.8 23.8 32.8 39.9
rcp85 - 5.4 2.9 14.3 27.4 37.2 46.0 81.9
rcp26 - 4.2 - 0.8 3.1 8.1 12.4 20.3 38.6
rcp45 - 6.3 - 2.3 3.4 12.8 21.2 24.6 30.5
rcp60 - 1.2 3.5 11.3 17.4 26.4 35.5 38.8
rcp85 - 6.6 0.7 15.2 27.9 40.9 50.9 89.7
rcp26 - 3.6 - 1.3 2.2 7.9 12.9 17.0 37.9
rcp45 - 7.1 - 3.1 2.8 12.2 20.3 24.0 28.7
rcp60 - 0.7 3.0 10.1 16.2 24.9 30.9 34.8
rcp85 - 7.5 0.8 13.7 28.0 40.2 49.3 82.5
rcp26 - 2.2 1.5 3.8 6.4 13.0 18.7 37.2
rcp45 - 7.3 - 4.3 3.5 13.5 20.9 25.2 28.3
rcp60 1.9 3.1 8.1 18.3 27.3 32.3 34.6
rcp85 - 9.2 2.3 15.8 27.0 41.3 54.0 84.6
rcp26 - 4.6 - 2.6 0.4 6.9 11.5 16.0 38.2
rcp45 - 8.2 - 2.4 3.2 12.4 17.9 21.7 31.8
rcp60 0.9 3.4 8.8 13.7 20.2 27.8 34.1
rcp85 - 7.2 0.5 11.1 26.5 38.2 49.4 75.5
rcp26 - 2.7 0.0 2.4 6.5 13.8 19.5 39.3
rcp45 - 7.8 - 3.1 3.3 13.5 19.9 25.0 31.6
rcp60 0.9 2.5 6.9 15.7 25.8 33.1 36.3
rcp85 - 7.5 3.1 14.8 26.7 40.8 53.8 85.1
rcp26 - 3.7 - 2.1 0.7 6.3 15.7 19.0 45.6
rcp45 - 10.7 - 2.3 3.6 12.4 19.7 25.7 33.4
rcp60 - 0.4 3.3 6.6 12.4 25.0 36.1 40.8
rcp85 - 7.7 2.1 13.7 28.4 40.5 57.2 92.2
rcp26 - 4.1 - 1.3 1.2 5.4 15.7 19.1 46.7
rcp45 - 10.6 - 1.0 3.8 11.5 19.1 25.6 37.6
rcp60 - 0.6 1.8 5.8 11.3 25.6 36.4 40.8
rcp85 - 5.9 4.4 13.5 28.6 40.3 54.0 90.5
rcp26 - 5.9 - 3.0 - 0.3 5.6 15.5 20.3 48.9
rcp45 - 12.3 - 3.8 3.6 11.7 19.0 25.1 33.6
rcp60 - 1.6 1.3 8.3 12.7 24.1 33.8 42.9
rcp85 - 6.9 2.7 13.6 27.6 40.1 53.6 89.0
rcp26 - 7.4 - 5.0 - 0.4 5.8 16.1 21.9 46.7
rcp45 - 11.2 - 6.1 2.7 10.6 18.4 25.8 32.6
rcp60 - 3.2 2.7 10.2 15.4 22.6 34.6 41.8
rcp85 - 3.7 5.6 15.0 27.6 39.7 50.7 79.4
rcp26 - 6.3 - 2.7 1.3 6.5 13.9 17.3 24.7
rcp45 - 8.9 - 4.9 3.0 9.2 15.2 20.3 27.9
rcp60 5.4 9.0 12.4 16.2 21.0 25.8 36.6
rcp85 - 8.1 4.0 11.8 23.0 34.2 46.8 65.3
rcp26 - 5.8 - 3.1 - 0.1 6.7 13.7 19.6 30.3
rcp45 - 13.8 - 4.4 3.8 11.1 20.4 26.2 38.7
rcp60 7.6 9.6 13.8 17.6 22.1 29.9 34.7
rcp85 - 3.2 3.1 13.8 29.6 43.7 61.9 73.7
rcp26 - 8.7 - 5.1 - 0.7 4.9 14.5 23.9 37.3
rcp45 - 11.9 - 3.2 3.0 9.1 20.3 26.2 34.2
rcp60 - 0.4 4.5 12.0 17.0 23.1 31.3 38.0
rcp85 - 2.7 5.4 15.6 30.3 43.8 58.0 72.2
rcp26 - 6.2 - 0.5 3.9 7.7 12.4 22.5 34.0
rcp45 - 8.1 - 2.1 3.8 11.4 20.9 24.8 36.5
rcp60 - 2.6 1.9 5.6 16.7 26.1 37.1 43.0
rcp85 - 9.2 9.8 16.6 25.7 40.3 63.4 77.8
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 臺灣縣市 16 個分區在不同未來情境的平均年最大連續降雨日變化 

附表 10.9:  同附表 10.1，但為可能的平均年最大連續降雨日（cwd）。 

 

最小 10 25 50 75 90 最大
rcp26 - 11.6 - 6.2 - 1.8 1.6 10.4 18.3 38.7
rcp45 - 15.1 - 10.6 - 3.4 1.3 10.1 16.9 33.2
rcp60 - 10.6 - 6.9 - 1.1 3.5 10.9 20.3 26.3
rcp85 - 18.5 - 11.0 - 4.4 0.9 10.5 23.2 35.7
rcp26 - 14.3 - 7.4 - 2.4 1.0 15.0 21.7 44.4
rcp45 - 15.2 - 10.5 - 2.9 1.8 11.7 17.6 44.8
rcp60 - 13.8 - 9.8 - 1.2 4.3 13.7 25.5 30.9
rcp85 - 17.3 - 10.1 - 2.7 2.1 13.7 27.2 45.1
rcp26 - 18.7 - 9.8 - 4.2 1.7 12.9 18.5 48.2
rcp45 - 18.4 - 11.5 - 3.0 1.6 11.2 17.0 43.9
rcp60 - 13.6 - 9.2 - 0.9 4.1 12.0 25.3 30.8
rcp85 - 19.3 - 11.0 - 2.4 2.6 12.4 24.2 46.4
rcp26 - 20.8 - 11.4 - 5.0 1.5 11.7 18.6 57.8
rcp45 - 20.2 - 12.3 - 3.4 2.1 12.1 19.4 46.1
rcp60 - 14.5 - 11.1 - 1.7 3.4 10.6 27.7 38.6
rcp85 - 20.3 - 13.4 - 3.3 2.7 13.8 24.4 58.6
rcp26 - 21.4 - 12.0 - 5.6 1.2 11.3 17.4 53.9
rcp45 - 20.4 - 12.5 - 3.3 2.6 12.2 19.5 37.7
rcp60 - 14.7 - 10.5 - 1.7 2.1 9.2 28.0 38.5
rcp85 - 21.0 - 14.1 - 4.6 2.9 13.2 26.7 63.3
rcp26 - 21.1 - 10.0 - 3.9 1.0 13.7 21.3 66.5
rcp45 - 17.4 - 11.7 - 0.8 3.0 13.9 25.6 44.8
rcp60 - 10.7 - 7.8 - 0.7 3.4 13.7 35.8 48.3
rcp85 - 22.0 - 11.3 - 1.9 4.4 15.8 32.0 91.0
rcp26 - 19.9 - 12.7 - 5.5 0.7 11.2 19.8 38.0
rcp45 - 18.7 - 11.9 - 2.8 3.4 12.9 21.0 31.5
rcp60 - 12.9 - 9.1 - 1.7 4.0 12.0 20.8 25.7
rcp85 - 23.6 - 12.6 - 5.8 1.6 12.8 33.8 55.8
rcp26 - 21.7 - 14.6 - 5.0 0.5 13.5 22.2 55.0
rcp45 - 17.7 - 11.4 - 1.3 3.7 14.2 22.3 34.9
rcp60 - 11.1 - 6.7 - 0.8 3.2 16.8 34.7 48.8
rcp85 - 24.8 - 12.4 - 2.5 4.2 15.4 34.1 84.1
rcp26 - 21.5 - 15.0 - 5.6 0.3 10.3 19.2 35.8
rcp45 - 17.8 - 13.4 - 3.2 3.3 13.0 19.0 28.5
rcp60 - 10.3 - 5.5 - 0.2 4.9 14.9 26.9 36.2
rcp85 - 27.1 - 12.2 - 4.3 1.7 13.2 37.0 60.9
rcp26 - 22.6 - 15.4 - 6.5 - 0.4 8.4 16.6 37.2
rcp45 - 21.7 - 16.4 - 4.3 2.0 12.4 19.3 26.2
rcp60 - 10.6 - 6.7 - 0.4 5.3 13.4 27.1 44.5
rcp85 - 31.8 - 10.9 - 4.3 1.9 13.4 35.1 62.7
rcp26 - 21.8 - 13.8 - 7.2 - 0.1 9.6 17.4 30.0
rcp45 - 19.4 - 15.3 - 4.4 3.8 12.4 19.0 34.4
rcp60 - 9.3 - 6.6 - 0.4 5.8 13.2 21.6 30.3
rcp85 - 31.8 - 11.5 - 5.6 2.1 13.1 33.9 58.5
rcp26 - 20.8 - 15.3 - 7.7 - 1.0 6.8 18.5 28.8
rcp45 - 20.4 - 15.5 - 4.8 2.6 11.9 18.4 34.3
rcp60 - 11.0 - 7.0 1.0 6.4 13.1 22.0 29.3
rcp85 - 32.0 - 11.3 - 4.5 1.9 11.8 34.2 53.6
rcp26 - 14.6 - 8.8 - 3.8 1.1 9.6 17.7 34.9
rcp45 - 18.0 - 10.9 - 4.1 0.5 8.7 16.1 34.3
rcp60 - 16.2 - 10.6 - 1.0 3.3 11.9 20.2 26.8
rcp85 - 19.2 - 12.7 - 5.7 1.6 12.7 24.6 42.3
rcp26 - 17.4 - 9.7 - 3.8 1.9 9.2 15.4 42.5
rcp45 - 14.3 - 9.8 - 2.8 3.2 12.5 21.1 37.4
rcp60 - 14.6 - 9.3 - 0.6 4.8 12.2 19.4 23.8
rcp85 - 18.0 - 10.3 - 4.4 2.9 14.5 28.9 49.5
rcp26 - 16.9 - 11.8 - 5.4 0.2 7.4 16.5 40.7
rcp45 - 16.1 - 11.6 - 3.9 3.1 13.1 19.6 35.2
rcp60 - 11.9 - 3.8 1.2 6.1 12.6 23.1 28.9
rcp85 - 25.2 - 11.1 - 4.6 2.8 13.9 30.8 55.0
rcp26 - 19.2 - 7.3 - 1.8 0.5 11.8 18.4 62.2
rcp45 - 19.4 - 12.0 - 0.3 2.8 16.8 26.5 52.1
rcp60 - 19.6 - 4.6 - 0.2 1.5 22.8 32.0 35.8
rcp85 - 22.2 - 6.5 0.7 3.0 18.1 31.1 89.9
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 臺灣縣市 16 個分區在不同未來情境的平均年最大連續不降雨日變化 

附表 10.10: 同附表 10.1，但為可能的平均年最大連續不降雨日（cdd）。 

 

最小 10 25 50 75 90 最大
rcp26 - 17.7 - 9.8 - 4.0 2.5 11.0 17.5 26.3
rcp45 - 17.4 - 11.1 - 3.6 2.4 11.4 21.2 67.6
rcp60 - 25.7 - 14.0 - 3.5 4.0 12.0 21.1 28.8
rcp85 - 10.3 - 3.0 3.9 11.2 20.8 29.2 45.7
rcp26 - 17.2 - 10.8 - 4.2 2.7 12.7 20.2 27.0
rcp45 - 16.0 - 9.7 - 2.0 4.0 15.0 22.1 51.9
rcp60 - 18.0 - 12.8 - 4.4 1.0 9.9 18.8 32.0
rcp85 - 9.1 - 2.2 3.5 13.8 22.9 32.6 54.0
rcp26 - 20.5 - 10.2 - 5.3 1.7 12.6 19.8 27.3
rcp45 - 19.9 - 9.7 - 1.0 5.6 14.8 21.6 43.0
rcp60 - 18.1 - 13.8 - 5.8 0.9 8.1 19.5 35.3
rcp85 - 12.8 - 2.1 3.5 14.7 23.7 33.9 55.4
rcp26 - 26.3 - 11.5 - 6.7 0.4 10.1 18.0 25.7
rcp45 - 25.5 - 13.1 - 1.5 6.0 14.0 20.0 38.1
rcp60 - 19.2 - 15.7 - 7.3 - 1.9 4.1 15.8 30.9
rcp85 - 18.7 - 4.8 1.1 11.5 22.6 32.1 48.2
rcp26 - 23.5 - 11.5 - 6.8 1.2 10.5 17.6 26.2
rcp45 - 22.9 - 12.9 - 2.0 5.8 13.6 19.3 45.5
rcp60 - 19.0 - 14.2 - 6.0 - 0.8 5.4 16.6 28.1
rcp85 - 15.1 - 4.9 1.2 12.5 23.1 31.7 46.6
rcp26 - 23.3 - 13.4 - 6.5 1.1 9.5 18.0 25.1
rcp45 - 24.4 - 14.8 - 1.8 4.9 10.7 15.3 54.7
rcp60 - 18.1 - 10.7 - 5.1 - 1.3 3.3 15.4 22.2
rcp85 - 18.1 - 5.2 - 0.2 9.2 19.8 25.8 33.5
rcp26 - 25.5 - 10.2 - 4.6 1.5 10.0 20.6 31.6
rcp45 - 19.9 - 9.4 - 1.6 5.1 15.0 22.6 44.7
rcp60 - 16.0 - 12.2 - 6.2 0.0 7.3 19.9 34.7
rcp85 - 13.1 - 3.2 5.0 15.2 25.9 35.6 48.8
rcp26 - 25.6 - 10.7 - 4.5 1.2 10.0 16.9 26.5
rcp45 - 20.1 - 12.8 - 0.9 5.1 11.4 16.2 53.1
rcp60 - 17.8 - 11.0 - 4.9 - 0.7 4.2 13.9 26.6
rcp85 - 15.4 - 5.2 2.2 9.9 20.0 26.7 37.3
rcp26 - 24.2 - 10.4 - 4.2 1.2 10.1 17.3 30.0
rcp45 - 17.8 - 9.1 - 0.7 4.4 11.6 19.7 40.2
rcp60 - 15.4 - 10.8 - 4.7 0.7 6.8 16.2 34.5
rcp85 - 16.1 - 5.0 4.6 13.4 22.8 30.8 39.0
rcp26 - 21.8 - 11.2 - 5.7 - 0.1 11.1 17.7 28.3
rcp45 - 18.8 - 11.3 - 1.9 4.4 12.5 19.2 42.2
rcp60 - 13.9 - 11.2 - 3.7 3.3 9.4 17.4 28.1
rcp85 - 23.1 - 4.6 4.4 12.3 20.6 27.9 37.9
rcp26 - 19.2 - 10.7 - 5.4 0.4 10.0 17.0 29.1
rcp45 - 18.0 - 9.0 - 1.7 5.6 14.3 21.2 34.5
rcp60 - 14.4 - 11.2 - 3.1 2.7 10.2 22.1 37.4
rcp85 - 21.0 - 3.0 6.8 14.5 24.0 33.1 48.3
rcp26 - 16.0 - 11.5 - 7.0 - 0.5 9.6 15.9 22.2
rcp45 - 22.8 - 10.8 - 1.4 5.8 15.7 21.9 35.7
rcp60 - 16.9 - 13.0 - 2.7 4.3 14.1 25.2 34.7
rcp85 - 23.1 - 1.4 6.4 15.4 25.3 34.0 54.6
rcp26 - 16.3 - 10.8 - 5.3 2.4 10.7 15.9 24.3
rcp45 - 23.4 - 12.4 - 2.1 3.9 12.9 20.0 69.2
rcp60 - 23.9 - 11.4 0.0 5.9 11.8 22.5 27.8
rcp85 - 8.0 - 0.8 5.3 13.4 22.5 31.7 49.6
rcp26 - 14.1 - 8.0 - 3.5 2.7 11.7 17.4 24.4
rcp45 - 15.2 - 10.0 - 1.5 5.9 14.9 22.6 62.6
rcp60 - 16.5 - 7.4 - 1.2 5.6 13.8 23.4 28.0
rcp85 - 6.9 1.2 7.4 15.9 25.5 35.1 52.9
rcp26 - 18.5 - 8.2 - 3.1 2.3 11.2 16.6 22.4
rcp45 - 14.8 - 8.0 - 0.8 6.7 16.4 24.3 42.1
rcp60 - 10.3 - 6.9 - 1.8 4.7 16.0 25.4 30.1
rcp85 - 13.3 0.3 7.8 18.0 30.2 38.9 58.1
rcp26 - 18.9 - 9.5 - 2.6 0.9 10.8 16.0 24.8
rcp45 - 18.4 - 12.1 - 0.6 3.5 11.8 16.7 59.3
rcp60 - 8.9 - 5.6 - 1.6 0.3 4.1 12.1 28.7
rcp85 - 13.4 - 2.3 1.3 9.1 17.8 24.2 38.0
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 臺灣縣市 16 個分區在不同未來情境的平均熱浪持續指標變化 

附表 10.11: 同附表 10.1，但為可能的可能的平均熱浪持續指標（HWDI）。 

 

最小 10 25 50 75 90 最大
rcp26 88 101 141 200 299 341 489
rcp45 192 209 291 363 438 468 641
rcp60 256 290 334 428 482 545 682
rcp85 407 495 560 634 702 760 830
rcp26 77 99 134 206 311 375 516
rcp45 207 234 309 400 470 510 665
rcp60 267 309 364 475 529 621 730
rcp85 459 540 626 707 767 826 909
rcp26 76 102 139 209 308 385 508
rcp45 189 236 309 380 472 514 766
rcp60 258 288 374 463 536 704 767
rcp85 422 549 655 744 817 891 1007
rcp26 68 108 151 225 341 431 554
rcp45 207 265 341 438 531 576 857
rcp60 319 343 423 518 600 822 880
rcp85 492 635 745 845 927 1027 1171
rcp26 83 112 157 236 366 437 567
rcp45 210 280 356 451 548 601 865
rcp60 342 365 441 524 620 818 890
rcp85 498 636 759 856 949 1046 1158
rcp26 81 105 168 268 421 472 606
rcp45 238 316 414 519 619 669 881
rcp60 437 452 492 594 675 838 875
rcp85 573 719 836 933 1015 1072 1181
rcp26 83 113 162 245 388 476 581
rcp45 199 269 356 464 573 642 880
rcp60 383 397 463 546 647 857 939
rcp85 495 698 804 942 1041 1147 1297
rcp26 84 106 172 269 427 492 621
rcp45 234 307 432 552 665 699 937
rcp60 472 483 538 631 712 853 904
rcp85 605 757 897 999 1075 1133 1301
rcp26 93 128 195 286 444 520 660
rcp45 246 307 438 557 682 732 988
rcp60 450 464 551 642 724 919 984
rcp85 610 787 940 1047 1154 1253 1481
rcp26 101 148 201 309 466 550 706
rcp45 264 338 485 617 738 786 989
rcp60 461 488 606 713 801 943 1015
rcp85 678 828 1019 1107 1221 1328 1501
rcp26 99 141 196 301 447 546 682
rcp45 255 323 441 561 705 764 1013
rcp60 407 447 536 665 758 944 1033
rcp85 635 818 981 1101 1224 1347 1627
rcp26 101 145 196 318 450 549 684
rcp45 273 320 431 543 675 753 968
rcp60 288 419 491 626 723 818 951
rcp85 621 739 880 1009 1113 1197 1378
rcp26 85 98 135 201 284 316 461
rcp45 173 199 259 323 400 434 603
rcp60 242 263 317 383 454 537 672
rcp85 350 451 530 610 672 745 865
rcp26 76 104 144 227 317 404 490
rcp45 175 220 289 367 463 514 726
rcp60 296 312 368 443 531 644 773
rcp85 388 530 633 739 821 898 1052
rcp26 87 116 166 269 355 478 552
rcp45 208 239 337 420 534 602 886
rcp60 234 330 376 495 597 715 830
rcp85 461 593 719 844 921 1020 1194
rcp26 74 111 146 248 399 495 601
rcp45 235 304 421 531 636 681 892
rcp60 389 470 525 618 684 743 849
rcp85 639 735 823 927 1005 1059 1095
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 臺灣縣市 16 個分區在不同未來情境的平均暖日持續指標變化 

附表 10.12: 同附表 10.1，但為可能的可能的平均暖日持續指標（WSDI）。 

 

最小 10 25 50 75 90 最大
rcp26 108 255 322 516 851 1198 2217
rcp45 415 548 734 961 1346 1756 3020
rcp60 518 631 815 1105 1763 2268 3701
rcp85 1048 1354 1527 1929 2533 3531 5640
rcp26 114 238 324 537 874 1226 2768
rcp45 460 651 807 1062 1406 1865 3861
rcp60 562 671 931 1260 1912 2653 4605
rcp85 1121 1476 1753 2134 2809 3722 6801
rcp26 97 227 338 511 826 1112 2460
rcp45 428 618 765 974 1243 1726 3573
rcp60 584 710 910 1162 1838 2522 4178
rcp85 1181 1476 1720 2099 2737 3476 6611
rcp26 97 214 335 545 973 1187 2750
rcp45 464 653 867 1072 1440 1879 4152
rcp60 666 787 1018 1323 2092 2869 4708
rcp85 1323 1578 1911 2299 3106 3937 7337
rcp26 123 218 368 585 963 1224 3192
rcp45 511 673 922 1127 1525 1927 4815
rcp60 664 788 1061 1515 2119 2778 5399
rcp85 1286 1519 1927 2396 3148 3946 8980
rcp26 141 210 406 695 1149 1426 2847
rcp45 586 734 1084 1357 1870 2255 4509
rcp60 748 898 1342 1874 2437 3743 4971
rcp85 1402 1668 2162 2784 3519 5287 11393
rcp26 153 254 361 604 976 1202 2676
rcp45 572 683 875 1130 1542 1835 4140
rcp60 645 761 1095 1589 2038 2609 4770
rcp85 1330 1606 2002 2481 3194 4260 7498
rcp26 169 243 494 709 1099 1411 2851
rcp45 638 780 1131 1358 1860 2234 4536
rcp60 776 900 1424 2036 2438 3239 5120
rcp85 1417 1775 2075 2753 3559 5053 8390
rcp26 160 302 442 683 1070 1365 2961
rcp45 625 765 1040 1276 1666 2054 4691
rcp60 683 818 1289 1819 2254 2547 5504
rcp85 1371 1691 2112 2689 3519 4452 8174
rcp26 164 317 414 746 1090 1476 3161
rcp45 695 838 1165 1367 1786 2129 5226
rcp60 763 890 1396 1885 2238 2651 6050
rcp85 1404 1718 2248 2774 3458 4200 8560
rcp26 163 284 378 690 1007 1340 2191
rcp45 632 715 970 1202 1662 2023 3527
rcp60 708 797 1158 1617 2166 2574 4293
rcp85 1364 1639 2053 2498 3412 4676 6901
rcp26 212 322 419 637 1004 1308 1705
rcp45 612 723 970 1182 1626 1953 2834
rcp60 698 809 1067 1344 2080 2618 3276
rcp85 1349 1561 1959 2391 3140 4243 5787
rcp26 112 250 329 514 802 1216 1793
rcp45 424 542 714 924 1244 1572 2465
rcp60 504 638 817 1051 1677 2048 3046
rcp85 998 1297 1568 1847 2569 3311 5108
rcp26 145 241 336 539 887 1177 1755
rcp45 492 585 726 956 1344 1654 2586
rcp60 531 656 875 1277 1766 2201 3234
rcp85 1098 1374 1644 2023 2730 3927 5864
rcp26 178 260 364 590 956 1206 1982
rcp45 477 589 778 995 1499 1773 3261
rcp60 496 613 859 1228 1826 2589 4001
rcp85 1088 1380 1662 2089 3132 4651 7615
rcp26 163 254 526 727 1122 1593 2729
rcp45 655 796 1047 1429 1826 2282 4618
rcp60 712 853 1196 1960 2484 3025 5272
rcp85 1347 1661 2003 2733 3603 4391 8963
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 臺灣縣市 16 個分區在不同未來情境的平均寒潮持續指標變化 

附表 10.13: 同附表 10.1，但為可能的可能的平均寒潮持續指標（CWDI）。 

 

最小 10 25 50 75 90 最大
rcp26 - 90 - 80 - 66 - 56 - 39 - 34 6
rcp45 - 97 - 93 - 88 - 81 - 62 - 55 - 27
rcp60 - 99 - 96 - 88 - 80 - 70 - 55 - 51
rcp85 - 100 - 100 - 99 - 95 - 92 - 87 - 71
rcp26 - 90 - 80 - 68 - 53 - 39 - 33 7
rcp45 - 96 - 92 - 88 - 80 - 60 - 56 - 24
rcp60 - 99 - 94 - 89 - 81 - 68 - 56 - 52
rcp85 - 100 - 100 - 99 - 95 - 93 - 87 - 74
rcp26 - 90 - 80 - 69 - 53 - 41 - 32 7
rcp45 - 96 - 91 - 87 - 80 - 61 - 55 - 20
rcp60 - 99 - 93 - 89 - 81 - 70 - 57 - 51
rcp85 - 100 - 100 - 98 - 95 - 92 - 86 - 72
rcp26 - 91 - 80 - 70 - 55 - 42 - 32 7
rcp45 - 96 - 92 - 87 - 81 - 64 - 57 - 23
rcp60 - 99 - 94 - 89 - 81 - 72 - 58 - 53
rcp85 - 100 - 100 - 99 - 96 - 92 - 87 - 73
rcp26 - 90 - 79 - 70 - 55 - 40 - 30 8
rcp45 - 97 - 92 - 87 - 80 - 63 - 56 - 23
rcp60 - 99 - 94 - 89 - 80 - 73 - 56 - 51
rcp85 - 100 - 100 - 99 - 95 - 92 - 86 - 71
rcp26 - 90 - 77 - 69 - 51 - 40 - 26 7
rcp45 - 97 - 90 - 85 - 79 - 59 - 54 - 21
rcp60 - 99 - 93 - 88 - 78 - 72 - 52 - 49
rcp85 - 100 - 100 - 98 - 94 - 90 - 83 - 67
rcp26 - 89 - 80 - 68 - 53 - 39 - 26 8
rcp45 - 96 - 91 - 87 - 79 - 63 - 57 - 24
rcp60 - 99 - 93 - 90 - 81 - 73 - 56 - 51
rcp85 - 100 - 100 - 98 - 95 - 92 - 86 - 68
rcp26 - 90 - 78 - 66 - 50 - 38 - 22 5
rcp45 - 96 - 90 - 84 - 78 - 59 - 54 - 14
rcp60 - 99 - 93 - 89 - 78 - 68 - 51 - 49
rcp85 - 100 - 100 - 98 - 93 - 89 - 83 - 59
rcp26 - 88 - 79 - 66 - 50 - 36 - 22 5
rcp45 - 96 - 91 - 85 - 77 - 60 - 52 - 16
rcp60 - 98 - 93 - 89 - 79 - 66 - 52 - 48
rcp85 - 100 - 100 - 98 - 94 - 91 - 85 - 55
rcp26 - 86 - 78 - 65 - 49 - 36 - 21 6
rcp45 - 95 - 90 - 83 - 76 - 58 - 49 - 17
rcp60 - 98 - 93 - 88 - 79 - 64 - 48 - 45
rcp85 - 100 - 100 - 98 - 94 - 91 - 84 - 50
rcp26 - 89 - 80 - 69 - 51 - 35 - 24 4
rcp45 - 97 - 93 - 87 - 78 - 63 - 54 - 18
rcp60 - 98 - 95 - 90 - 83 - 71 - 54 - 50
rcp85 - 100 - 100 - 99 - 96 - 92 - 88 - 58
rcp26 - 91 - 83 - 73 - 52 - 38 - 28 0
rcp45 - 98 - 96 - 89 - 80 - 68 - 59 - 23
rcp60 - 99 - 97 - 92 - 86 - 74 - 58 - 46
rcp85 - 100 - 100 - 100 - 97 - 93 - 89 - 69
rcp26 - 89 - 80 - 67 - 54 - 41 - 31 5
rcp45 - 96 - 92 - 87 - 79 - 64 - 55 - 25
rcp60 - 99 - 95 - 90 - 80 - 73 - 57 - 53
rcp85 - 100 - 100 - 99 - 95 - 92 - 87 - 71
rcp26 - 91 - 82 - 73 - 55 - 40 - 29 4
rcp45 - 97 - 94 - 90 - 81 - 68 - 61 - 28
rcp60 - 99 - 95 - 91 - 84 - 77 - 60 - 55
rcp85 - 100 - 100 - 99 - 97 - 93 - 89 - 72
rcp26 - 93 - 84 - 77 - 56 - 39 - 30 - 1
rcp45 - 98 - 96 - 91 - 82 - 70 - 62 - 30
rcp60 - 99 - 98 - 93 - 89 - 79 - 62 - 47
rcp85 - 100 - 100 - 100 - 98 - 95 - 90 - 74
rcp26 - 93 - 85 - 79 - 56 - 40 - 31 1
rcp45 - 98 - 94 - 92 - 84 - 69 - 61 - 23
rcp60 - 100 - 99 - 92 - 83 - 79 - 66 - 56
rcp85 - 100 - 100 - 100 - 97 - 95 - 90 - 60
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 臺灣縣市 16 個分區在不同未來情境的平均冷日持續指標變化 

附表 10.14: 同附表 10.1，但為可能的可能的平均冷日持續指標（CSDI）。 

 

最小 10 25 50 75 90 最大
rcp26 - 100 - 100 - 95 - 84 - 69 - 63 - 26
rcp45 - 100 - 100 - 100 - 98 - 93 - 86 - 72
rcp60 - 100 - 100 - 100 - 98 - 95 - 93 - 91
rcp85 - 100 - 100 - 100 - 100 - 100 - 100 - 84
rcp26 - 100 - 100 - 95 - 82 - 68 - 62 - 28
rcp45 - 100 - 100 - 100 - 98 - 92 - 86 - 69
rcp60 - 100 - 100 - 100 - 100 - 95 - 92 - 90
rcp85 - 100 - 100 - 100 - 100 - 100 - 100 - 79
rcp26 - 100 - 100 - 96 - 83 - 68 - 61 - 33
rcp45 - 100 - 100 - 100 - 98 - 93 - 85 - 70
rcp60 - 100 - 100 - 100 - 100 - 96 - 94 - 93
rcp85 - 100 - 100 - 100 - 100 - 100 - 100 - 79
rcp26 - 100 - 100 - 96 - 83 - 67 - 58 - 33
rcp45 - 100 - 100 - 100 - 98 - 93 - 88 - 74
rcp60 - 100 - 100 - 100 - 100 - 96 - 94 - 92
rcp85 - 100 - 100 - 100 - 100 - 100 - 100 - 91
rcp26 - 100 - 100 - 96 - 84 - 64 - 55 - 32
rcp45 - 100 - 100 - 100 - 97 - 92 - 85 - 74
rcp60 - 100 - 100 - 100 - 100 - 96 - 94 - 92
rcp85 - 100 - 100 - 100 - 100 - 100 - 99 - 92
rcp26 - 100 - 100 - 97 - 85 - 65 - 57 - 32
rcp45 - 100 - 100 - 100 - 96 - 93 - 87 - 73
rcp60 - 100 - 100 - 100 - 99 - 95 - 94 - 92
rcp85 - 100 - 100 - 100 - 100 - 100 - 96 - 92
rcp26 - 100 - 100 - 96 - 85 - 65 - 53 - 40
rcp45 - 100 - 100 - 100 - 99 - 92 - 85 - 70
rcp60 - 100 - 100 - 100 - 100 - 97 - 94 - 92
rcp85 - 100 - 100 - 100 - 100 - 100 - 99 - 91
rcp26 - 100 - 100 - 96 - 83 - 68 - 60 - 37
rcp45 - 100 - 100 - 100 - 96 - 92 - 87 - 59
rcp60 - 100 - 100 - 100 - 97 - 95 - 93 - 92
rcp85 - 100 - 100 - 100 - 100 - 100 - 98 - 94
rcp26 - 100 - 100 - 97 - 84 - 68 - 59 - 40
rcp45 - 100 - 100 - 100 - 98 - 92 - 85 - 63
rcp60 - 100 - 100 - 100 - 98 - 96 - 94 - 91
rcp85 - 100 - 100 - 100 - 100 - 100 - 100 - 93
rcp26 - 100 - 100 - 97 - 83 - 68 - 60 - 39
rcp45 - 100 - 100 - 100 - 96 - 89 - 82 - 62
rcp60 - 100 - 100 - 100 - 97 - 95 - 92 - 85
rcp85 - 100 - 100 - 100 - 100 - 100 - 100 - 92
rcp26 - 100 - 100 - 95 - 83 - 67 - 55 - 35
rcp45 - 100 - 100 - 100 - 97 - 90 - 81 - 57
rcp60 - 100 - 100 - 100 - 97 - 95 - 91 - 86
rcp85 - 100 - 100 - 100 - 100 - 100 - 99 - 91
rcp26 - 100 - 99 - 95 - 85 - 73 - 59 - 38
rcp45 - 100 - 100 - 99 - 96 - 90 - 80 - 55
rcp60 - 100 - 100 - 99 - 96 - 94 - 90 - 79
rcp85 - 100 - 100 - 100 - 100 - 99 - 97 - 86
rcp26 - 100 - 100 - 95 - 84 - 68 - 58 - 36
rcp45 - 100 - 100 - 100 - 99 - 93 - 83 - 73
rcp60 - 100 - 100 - 100 - 100 - 96 - 94 - 93
rcp85 - 100 - 100 - 100 - 100 - 100 - 100 - 80
rcp26 - 100 - 100 - 94 - 85 - 63 - 53 - 42
rcp45 - 100 - 100 - 100 - 98 - 91 - 83 - 67
rcp60 - 100 - 100 - 100 - 99 - 97 - 94 - 92
rcp85 - 100 - 100 - 100 - 100 - 100 - 100 - 88
rcp26 - 100 - 99 - 94 - 85 - 68 - 55 - 36
rcp45 - 100 - 100 - 99 - 96 - 89 - 81 - 51
rcp60 - 100 - 100 - 98 - 96 - 93 - 90 - 78
rcp85 - 100 - 100 - 100 - 100 - 99 - 96 - 83
rcp26 - 100 - 100 - 100 - 84 - 71 - 60 - 28
rcp45 - 100 - 100 - 100 - 97 - 91 - 87 - 57
rcp60 - 100 - 100 - 100 - 100 - 96 - 92 - 90
rcp85 - 100 - 100 - 100 - 100 - 100 - 100 - 95

嘉
義

區域 情境
世紀末 CSDI 百分比變化 (%)

北
北
基

桃
園

新
竹

苗
栗

臺
中

彰
化

南
投

雲
林

澎
湖

臺
南

高
雄

屏
東

宜
蘭

花
蓮

臺
東



臺灣氣候變遷科學報告 2017 

 

 
．649． 

 

 臺灣縣市 16 個分區在不同未來情境的平均日夜溫差變化 

附表 10.15: 同附表 10.1，但為可能的可能的平均日夜溫差（DTR）。 

 

最小 10 25 50 75 90 最大
rcp26 0.03 0.10 0.14 0.22 0.29 0.40 0.58
rcp45 - 0.07 0.02 0.10 0.14 0.23 0.29 0.39
rcp60 - 0.48 - 0.02 0.04 0.10 0.20 0.23 0.33
rcp85 - 0.28 - 0.10 - 0.03 0.05 0.11 0.18 0.30
rcp26 - 0.01 0.07 0.10 0.20 0.25 0.37 0.50
rcp45 - 0.06 0.01 0.07 0.11 0.20 0.27 0.46
rcp60 - 0.41 - 0.05 0.04 0.08 0.19 0.25 0.48
rcp85 - 0.22 - 0.07 - 0.03 0.05 0.10 0.19 0.49
rcp26 0.02 0.08 0.13 0.21 0.29 0.41 0.56
rcp45 - 0.08 0.02 0.09 0.14 0.21 0.30 0.50
rcp60 - 0.37 - 0.03 0.05 0.10 0.20 0.28 0.54
rcp85 - 0.23 - 0.07 - 0.01 0.06 0.11 0.21 0.55
rcp26 - 0.03 0.04 0.08 0.16 0.21 0.34 0.50
rcp45 - 0.11 - 0.01 0.06 0.10 0.16 0.26 0.55
rcp60 - 0.26 - 0.04 0.03 0.08 0.17 0.25 0.59
rcp85 - 0.19 - 0.10 0.00 0.06 0.10 0.20 0.63
rcp26 - 0.02 0.04 0.08 0.13 0.22 0.35 0.50
rcp45 - 0.17 - 0.01 0.05 0.09 0.17 0.25 0.48
rcp60 - 0.16 - 0.04 0.02 0.08 0.17 0.26 0.53
rcp85 - 0.22 - 0.10 0.00 0.06 0.11 0.24 0.57
rcp26 - 0.07 - 0.02 0.01 0.05 0.16 0.25 0.36
rcp45 - 0.12 - 0.05 0.00 0.03 0.12 0.19 0.43
rcp60 - 0.12 - 0.05 - 0.03 0.03 0.14 0.19 0.46
rcp85 - 0.24 - 0.09 - 0.02 0.03 0.10 0.18 0.47
rcp26 0.00 0.05 0.10 0.14 0.22 0.41 0.48
rcp45 - 0.19 - 0.01 0.06 0.09 0.20 0.28 0.41
rcp60 - 0.07 - 0.05 0.04 0.11 0.18 0.31 0.47
rcp85 - 0.23 - 0.13 - 0.01 0.07 0.12 0.30 0.58
rcp26 - 0.07 - 0.04 - 0.02 0.02 0.12 0.22 0.31
rcp45 - 0.14 - 0.07 - 0.02 0.02 0.11 0.18 0.36
rcp60 - 0.08 - 0.06 - 0.03 0.04 0.16 0.22 0.41
rcp85 - 0.30 - 0.11 - 0.03 0.02 0.12 0.22 0.44
rcp26 - 0.01 0.02 0.05 0.09 0.18 0.31 0.36
rcp45 - 0.11 - 0.03 0.03 0.06 0.16 0.24 0.33
rcp60 - 0.18 - 0.07 0.03 0.08 0.16 0.30 0.40
rcp85 - 0.31 - 0.11 - 0.02 0.04 0.11 0.27 0.52
rcp26 - 0.01 0.01 0.03 0.07 0.18 0.25 0.36
rcp45 - 0.30 - 0.04 0.02 0.05 0.15 0.23 0.29
rcp60 - 0.30 - 0.09 0.01 0.07 0.14 0.32 0.34
rcp85 - 0.36 - 0.09 - 0.04 0.03 0.09 0.27 0.59
rcp26 - 0.03 0.00 0.02 0.07 0.16 0.25 0.31
rcp45 - 0.24 - 0.04 0.01 0.04 0.13 0.20 0.28
rcp60 - 0.24 - 0.09 0.01 0.07 0.15 0.28 0.33
rcp85 - 0.28 - 0.10 - 0.04 0.03 0.09 0.26 0.51
rcp26 0.01 0.03 0.06 0.10 0.16 0.26 0.31
rcp45 - 0.28 - 0.03 0.03 0.07 0.13 0.19 0.27
rcp60 - 0.45 - 0.10 0.02 0.09 0.13 0.20 0.23
rcp85 - 0.21 - 0.09 - 0.04 0.02 0.09 0.17 0.31
rcp26 0.08 0.11 0.17 0.24 0.31 0.45 0.61
rcp45 - 0.12 0.03 0.10 0.15 0.23 0.30 0.40
rcp60 - 0.25 - 0.01 0.06 0.13 0.21 0.27 0.35
rcp85 - 0.29 - 0.07 - 0.01 0.07 0.14 0.21 0.32
rcp26 0.04 0.08 0.14 0.19 0.29 0.49 0.56
rcp45 - 0.21 0.01 0.08 0.12 0.23 0.30 0.39
rcp60 - 0.07 - 0.04 0.07 0.14 0.21 0.33 0.37
rcp85 - 0.27 - 0.12 0.00 0.07 0.13 0.27 0.55
rcp26 0.01 0.06 0.11 0.15 0.23 0.41 0.49
rcp45 - 0.13 - 0.02 0.05 0.09 0.18 0.27 0.36
rcp60 - 0.34 - 0.07 0.04 0.12 0.20 0.30 0.35
rcp85 - 0.23 - 0.10 - 0.03 0.05 0.12 0.23 0.46
rcp26 0.00 0.02 0.04 0.10 0.16 0.24 0.31
rcp45 - 0.05 - 0.01 0.02 0.07 0.14 0.21 0.34
rcp60 - 0.32 - 0.05 0.02 0.05 0.12 0.22 0.34
rcp85 - 0.31 - 0.10 - 0.04 0.03 0.10 0.21 0.31
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名詞縮寫表 

縮寫 全名 中譯 

AABW Antarctic Bottom Water 南極底層水 

AAO Antarctic Oscillation 南極振盪 

ACE Accumulated cyclone energy 累積氣旋能量指數 

ACIA Arctic Climate Impact Assessment 北極氣候衝擊評估報告 

AERONET Aerosol Robotic Network 氣膠自動觀測網 

AMM Tropical Atlantic Meridional Mode 熱帶大西洋經向模態 

AMO Atlantic Multidecadal Oscillation 大西洋多年代振盪 

AMOC Atlantic Meridional Overturning Circulation 大西洋經向翻轉環流 

AO Arctic Oscillation 北極振盪 

AOGCM Atmosphere-ocean general circulation models 大氣海洋環流模式 

AONM Atlantic Ocean Niño Mode 大西洋聖嬰模態 

APHRODITE 
Asia Precipitation Highly-Resolved Observational 
Data Integration Towards Evaluation of the Water 
Resources 

 

BCSD Bias Correction and Spatial Disaggregation 誤差校正空間分解法 

CCC China coastal current 大陸沿岸水；中國沿岸流 

CCSM Community Climate System Model 社區氣候系統模式 

CDD Consecutive Dry Day 連續無雨日數 

CDF Cumulative Distribution Function 累積機率分佈 

CMIP5 Coupled Model Intercomparison Project Phase 5 第五期耦合模式比對計畫 

CRU Climate Research Unit 
東安格利亞大學氣候研究

單位 

CSIRO Commonwealth Scientific and Industrial Research 
Organisation 聯邦科學暨工業研究組織 

CWDI Cold wave duration index 寒潮指標 

DTR Diurnal Temperature Range 溫度日較差 

EAPMO Eurasia-Pacific Multidecadal Oscillation 
歐亞－北太平洋多年代振

盪 

ECMWF The European Centre for Medium-Range Weather 
Forecasts 歐洲中期天氣預報中心 
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縮寫 全名 中譯 

EEMD Ensemble Empirical Mode Decomposition 系集經驗模態分解 

ENSO El Niño Southern Oscillation 聖嬰-南方振盪 

EOF Empirical Orthogonal Function 經驗正交函數 

ERF effective radiative forcing 有效輻射強迫作用 

ETCCDI CCI/CLIVAR/JCOMM Expert Team on Climate 
Change Detection and Indices  

GHCN Global Historic Climatology Network   

GIA glacial isostatic adjustment 冰川均衡調整 

GMSL Global Mean Sea Level 全球平均海平面 

GMST global mean surface temperature 全球平均地面溫度  

GPCC Global Precipitation Climatology Centre 全球降水氣候中心 

GPI Genesis Potential index 熱帶氣旋生成指數 

GRACE Gravity Recovery and Climate Experiment 
重力反演與氣候實驗  (衛

星) 

GSFC NASA Goddard Space Flight Center 戈達德太空飛行中心 

HadISST Hadley Centre Sea Ice and Sea Surface Temperature 
dataset 

哈德里海冰與海表溫度資

料 

HadNMAT Hadley Centre and National Oceanography Centre 
Night Marine Air Temperature data set 

哈德里與國家海洋中心夜

間海洋溫度資料 

HWDI Heat wave duration index 熱浪指標 

ICOADS International Comprehensive Ocean-Atmosphere 
Dataset 國際海洋大氣綜整資料 

ICSU International Council for Science 國際科學理事會 

IGBP International Geosphere-Biosphere Program 國際地圈生物圈計畫 

IODM Indian Ocean Dipole Mode 印度洋偶極模態 

IPCC Intergovernmental Panel on Climate Change 
政府間氣候變遷專門委員

會 

IPO Interdecadal Pacific Oscillation 年代際太平洋振盪 

ITCZ Intertropical Convergence Zone 間熱帶輻合區 

JTWC Joint Typhoon Warning Center, 美國聯合颱風警報中心 

KI Kuroshio intrusion index 黑潮入侵指標 
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LGM Last Glacial Maximum 末次冰盛期 

LMEs Large marine ecosystems 大洋生態系統 

LMI lifetime maximum intensity 生命期強度極大值 

LOESS Locally weighted scatterplot smoothing 局部加權回歸散點平滑法 

MISR Multi-angle Imaging SpectroRadiometer 多角度輻射成像光谱儀 

MLOST Merged Land–Ocean Surface Temperature Analysis 
整合陸地-海洋表面溫度分

析 

MOC Meridional Overturning Circulation 經向翻轉環流 

MODIS Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer 中尺度影像光譜儀 

MSL Mean Sea Level 平均海平面 

NAM Northern Annular Mode 北極振盪 

NAO North Atlantic Oscillation 北大西洋振盪 

NASA National Aeronautics and Space Administration 美國太空總署 

NCAR U.S. National Center for Atmospheric Research. 美國國家大氣研究中心 

NCEP National Center for Environmental Prediction 美國國家環境預報中心 

NEC North Equatorial Current 北赤道洋流 

NECC North Equatorial Countercurrent 北赤道反流 

NOAA National Oceanic and Atmospheric Administration 美國國家海洋大氣總署 

NPGO North Pacific Gyre Oscillation 北太平洋環流振盪 

NPO North Pacific Oscillation 北太平洋振盪 

PDO Pacific Decadal Oscillation 太平洋年代際變化 

PDSI Palmer Drought Severity Index 帕爾默乾旱嚴重指數 

PNA Pacific-North American Pattern 太平洋－北美型態 

ppm part per million 百萬分之一 

PSA Pacific-South American Pattern 太平洋－南美型態 

RCP Representative Concentration Pathway 代表濃度途徑 

RF radiative forcing 輻射強迫作用 

RSL relative sea level 相對海平面 



附錄 名詞縮寫 
 

．554． 
  

縮寫 全名 中譯 

SAM Southern Annular Mode 南極環狀模態 

SDII Simple Day Intensity Index 簡易逐日降水強度 

SEATS South East Asia Time-Series Study 東南亞時間序列研究 

SLP sea level pressure 海平面氣壓 

SPEI Standardised Precipitation Evapotranspiration Index 標準化降水蒸發散指數 

SPI Standardised Precipitation Index 標準化降水指數 

SRES IPCC Special Report on Emissions Scenarios IPCC 排放情境特別報告 

SREX 
IPCC Special Report on Managing the Risks of 
Extreme Events and Disasters to Advance Climate 
Change Adaptation 

IPCC "促進氣候變遷調適

之風險管理-針對極端事件

及災害" 特別報告 

SST Sea Surface Temperature 海洋表面溫度 

STCC Subtropical Countercurrent 副熱帶反流 

TCCIP Taiwan Climate Change Projection and Information 
Platform 

"臺灣氣候變遷推估與資訊

平台" 計畫 

TRI Taiwan Rainfall Index 臺灣降雨指數 

TWC Taiwan Warm Current 臺灣暖流 
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