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西北太平洋热带气旋强度变化对雨带分布特征的影响
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摘 要：已有研究表明热带气旋强度变化与雨带分布间存在紧密联系，然而其在西北太平洋区域的量化特

征尚待揭示。利用 2000—2018 年 6—9 月的中国气象局（CMA）热带气旋最佳路径数据集和全球测雨计划

（GPM）格点级降水数据（IMERG）降水数据，建立了西北太平洋区域热带气旋移动坐标系，并根据气旋中心气

压变化将热带气旋分为初生、缓慢增强、快速增强、稳定和消散共五类，在此基础上研究了各类气旋的降水分布

及变化特征。结果表明，初生型气旋的降水率在距离气旋中心 10 km和 40 km处分别存在两个峰值；快速增强

型气旋也存在两个峰值，分别出现在 10 km和 30 km处；缓慢增强和减弱型气旋的降水率随径向距离的变化均

呈现出单峰分布，峰值分别出现在40 km和60 km处。气旋内雨带降水变化与气旋强度变化间存在显著的正相

关关系；而外雨带降水变化与气旋强度变化间则存在负相关关系。气旋各个方位降水变化对强度变化的响应

不同，减弱型热带气旋的降水率减小主要发生在气旋西侧，应与热带气旋登陆过程有关。研究结果可为西北太

平洋热带气旋强度及降水模拟提供事实依据。
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11 引引 言言

热带气旋指形成于热带洋面上并具有闭合环

流的强低压系统，其初始的能量源是大气边界层

中 空 气 上 升 时 的 潜 热 释 放[1]。 根 据 Clausius-

Clapeyron方程，近洋面气体的相对位温随温度增

加而快速上升，因此热带气旋几乎全部形成于海

温超过 26.5 ℃的洋面地区[2-3]。西北太平洋区域是

全世界海温最高和热带气旋活动最频繁的地区，

热带气旋伴随的狂风、暴雨、巨浪和风暴潮等灾害

性事件，严重威胁着沿海的国家和地区，并在区域

及全球大气环流中起着重要的调节作用[4-6]。

通常而言，热带气旋降水包含三类降水雨带，

即眼墙附近的内雨带、螺旋云带形成的外雨带以

及热带气旋远距离降水[7-8]。Hence 等[9]利用热带

测雨卫星（TRMM）、测雨雷达（PR）研究指出，气

旋中心附近经常出现两个同心眼墙，新旧眼墙的

更替过程对于内雨带对流活动具有重要影响。

Yang 等[10]研究表明，层云降水占据热带气旋内雨

带和外雨带降水的 78% 以上，强对流性降水多发

生在眼墙附近。Wang 等[11]通过结合观测及模式

模拟，指出台风“桑达”通过外围环流场的水汽输

送，导致1 200 km以外的地区出现强降水。

尽管热带气旋是形成于热带地区的正压系统，

大量研究表明热带气旋内雨带和外雨带降水的分

布特征存在不对称性[12-13]。在环境垂直风切变的

影响下，热带气旋的眼墙对流活动通常存在一个波

数为1的非对称性结构，而对流活动则主要发生在

顺垂直风切的左侧[14-15]。周玲丽等[16]通过结合再分
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析数据、卫星及常规观测资料、雷达反射率数据以

及WRF模式模拟，研究了台风“韦帕”登陆期间的

强降水过程，指出其登陆期台风西侧的冷暖空气交

汇以及有利的地形条件，导致了强降水的发生。

热带气旋的生命史多包含四个阶段，即形成

阶段、发展阶段、成熟阶段和消散阶段，其中发展

阶段又可细分为快速增强阶段和缓慢增强阶

段[17]。气旋的强度变化是划分各类生命阶段的主

要依据，其由海温、不稳定能量、环境涡度和上层

大气的散度等多种因子控制，是当前台风模拟预

报中的难题[18-21]。大量研究表明，热带气旋中降水

的强度及分布与气旋的强度变化存在着紧密联

系[22-25]。深入研究热带气旋强度变化过程中降水

的分布及变化特征，对于理解热带气旋生命过程

及改善热带气旋强度模拟等具有重要意义。

基于上述研究背景，本文将结合热带气旋路

径数据和高时空分辨率降水产品，就西北太平洋

热带气旋强度变化过程中降水的分布及变化情况

开展细致研究。文章包含4个主要部分，第二部分

描述了研究中使用的数据和方法；第三部分具体

介绍热带气旋系统内部不同强度变化条件下降水

的强度及变化特征；最后一部分是文章的结论。

22 数据和方法数据和方法

本研究所使用的热带气旋路径数据来自中国

气象局（CMA）。该数据集提供了逐 6小时的热带

气旋强度等级、发生时间、中心经纬度、中心最低

气压和近中心最大平均风速等信息[26]。依据《热

带气旋等级国家标准》，该数据集中的热带气旋强

度等级被划分为10个不同级别。本文选取了研究

区域内的所有样本点，我们主要研究的是气压的

变化，没有深入区别影响气压变化的因素，因此没

有剔除即将登陆和登陆后的样本点。

本文所使用的降水数据是由降水测量计划

（PMM）网站（https://pmm.nasa.gov）提供的全球测

雨计划（GPM）格点级降水数据（IMERG）。依据

计算时间和使用数据的不同，IMERG 分为“early

run”、“late run”和“final run”三种。本文使用的是

IMERG“final run”产品，其对热带气旋降水的捕

捉能力已受到了大量文献的验证[27-28]。

依据气旋中心最低气压相较上一个时次的变

化，我们将 2000—2018年 6—9月西北太平洋地区

的热带气旋分为了五类，即初生型、缓慢增强型、

快速增强型、稳定型和减弱型气旋。将热带气旋

最佳路径中气旋出现的第一个时次定义为初生型

气旋；我们将缓慢增强阶段和快速增强阶段分界

值设为 6 hPa，这是基于所有样本气压差值分布所

决定的（图 1），气压差值小于 6 hPa的样本位于气

压强度变化约 94.72%分位数，因此我们定义缓慢

增强型气旋中心气压相较上一时刻减小小于 6

hPa，快速增强型气旋中心气压相较于上一时刻减

小大于等于 6 hPa，而减弱型气旋中心气压相较于

上一时刻增大；稳定型气旋中心气压相较上一时

刻维持不变。研究范围内五种类型热带气旋的数

量分别为 295、1 885、484、4 452 和 1 607 个时次，

由于稳定型气旋在目前资料的时间分辨率下没有

必要区分，因此我们只对初生型、缓慢增强、快速

增强型和减弱型气旋进行分类研究。

本文的研究区域（图 2）为西北太平洋区域的

热带气旋降水。由于GPM IMERG降水产品只提

供 2000年以后的降水信息，且 6—9月是西北太平

洋热带气旋的高发季，因此本文的研究时间为

2000—2018年的 6—9月。在此范围内，我们依据

CMA气旋路径信息建立了移动气旋坐标系，并将

气旋发生时次前后半小时的GPM IMERG降水数

据同化到了此坐标系下，后续的统计工作均在此

坐标系下开展。

各类型热带气旋的分布特征如图 2所示。通

过统计平均，初生型、缓慢增强型、快速增强型和减

弱型气旋的平均经度分别为134.21 °E、132.22 °E、

133.23 °E和125.21 °E，平均纬度分别为16.15 °N、

19.33 °N、19.30 °N 和 27.29 °N。由图可见，初生

型气旋几乎全位于研究区域南部的洋面地区（图

2a）；缓慢增强型气旋的分布稍北于初生型气旋，

也几乎全位于洋面（图 2b）；快速增强型气旋平均

位置稍南于缓慢增强型气旋，位于研究区域中间

（图 2c）；而由于气旋登陆后，下垫面摩擦显著增

强，导致气旋强度减弱，因此减弱型气旋多位于研

究区域西北的陆面地区（图 2d）。这一渐变性的分

布规律是由于热带气旋生命演变规律和移动方向

导致的，热带气旋生命演变中通常有着初生-增强-

稳定-减弱的先后顺序，而西北太平洋区域内热带

气旋的移动方向则多是自东南向西北移动。

765
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图1 2000—2018年6—9月西北太平洋区域气压差值的概率密度分布

∆p指气压差值，5.28%指∆p ≥6 hPa样本出现的概率密度。

图2 2000—2018年6—9月西北太平洋区域初生型(a)、缓慢增强型(b)、快速增强型(c)、

减弱型(d)热带气旋的分布特征

33 结结 果果

3.1 降水的空间分布特征

图 3给出了移动气旋坐标系下各类型热带气

旋降水的空间分布特征。特别地，降水率为0的样

本也被统计在内。就整体而言，由于研究区域南

部区域降水条件（温度和水汽）优于北面，因此各

类气旋降水都呈现出南多北少的分布特征，与

Wen等[13]的研究结果一致。降水中心位置出现在

气旋中心正南 50~100 km 处，对应着热带气旋南

部眼墙的位置。热带气旋初生时（图 3a），雨带分

布十分零散，边缘很不平滑，降水中心最大雨强约

为 7 mm/h。这可能是由于此时气旋内部结构还
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不紧凑，对流活动稀疏分布。热带气旋缓慢增强

阶段（图 3b），最大平均雨强超过 10 mm/h；雨带覆

盖范围也最广，边缘相较于初生阶段更加平滑。

热带气旋快速增强时（图 3c），平均降水率为各类

型中最大，距气旋中心 100 km范围内雨强均超过

10 mm/h。减弱型热带气旋存在明显的眼区弱降

水特征，是因为此时眼区辐散增强且面积增大；此

时的雨带呈现出“逗号”状的分布，与温带气旋十

分类似，标志着这类热带气旋强度很容易发生变

性（图3d）。

图3 移动气旋坐标系下初生型(a)、缓慢增强型(b)、快速增强型(c)、减弱型(d)热带气旋降水的

空间分布特征 图中黑点指示着气旋中心，x轴和y轴的采样间隔均为10 km。

为研究热带气旋强度变化时其周围雨带的变

化特征，我们计算了缓慢增强、快速增强和减弱气

旋的降水率相对其上一个时次（间隔 6小时）的变

化率（图 4）。特别地，图 4中的黑点指示着此时的

气旋位置，黑色空心圆指示着上一时刻的气旋位

置。如图 4a所示，在热带气旋缓慢增强阶段，气旋

中心 100 km 范围内降水强度相对上一时次均呈

现为增加的特征，增幅 5%~10%；对于外围雨带而

言，气旋北侧降水强度增幅可达 15%~20%，而南

侧却略有下降。在气旋快速增强阶段（图 4b），降

水变化幅度相比缓慢增强阶段来说更大，气旋降

水增加和减少均可达 20% 以上，但总体还是呈现

北增南减的趋势，这是由于在 100 km 范围内，对

流主要在气旋移动方向前部发生，在 100 km以外

的外围雨带，对流主要在气旋移动方向的右前象

限发生，而本文研究的台风大多是东南-西北走

向[29]。在气旋减弱阶段（图 4c），由于眼墙附近辐

合上升运动减小，气旋眼墙和螺旋雨带降水呈现

明显的下降特征，6 h 的降幅可达 20% 以上；气旋

外围降水则呈现出一个增加的特征，增幅 5%~

10%。

3.2 气旋降水与所处方位及径向距离的关系

进一步地，图5给出了各类型热带气旋降水率

及降水变化与气旋径向距离间的关系。初生型气

旋的降水率在距离气旋中心 10 km 和 40 km 处分

别存在两个峰值，对应的降水率均为 4.9 mm/h左

右（图 5a）。结合图 3a，我们认为这是因为初生型

气旋结构松散，眼墙区降水不够突出导致的。快

速增强型气旋也存在两个峰值，出现在 10 km 和

30 km处，降水率在 12.9 mm/h左右。缓慢增强和

减弱型气旋的降水率随径向距离的变化均呈现出

单峰分布，峰值分别出现在 40 km和 60 km 处，对
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应的平均降水率分别为 7.5 mm/h和 4.2 mm/h（图

5a）。在增强阶段，眼墙最靠近气旋中心，降水率

最强；衰亡阶段则刚好相反。除初生型气旋外，各

类型热带气旋降水率大小的径向分布表现出了一

致性：快速增强型最强，缓慢增强型其次，消散型

最弱（图5a、5b）。

图4 移动气旋坐标系下缓慢增强型(a)、快速增强型(b)、减弱型(c)气旋降水相对上一个时次的变化率

图中黑点指示着此刻的气旋中心，圆圈指示着上一个时刻的台风中心，x轴和y轴的采样间隔均为10 km。

图5 各类型热带气旋平均降水率(a、b)以及相对上一时次的平均降水变化率(c、d)随着径向距离的变化

与上一时次气旋的平均降水率相比，缓慢增

强型和快速增强型气旋降水率变化的径向分布均

呈现出三段式的特征（图 5c~5d）。在缓慢增强阶

段，0~430 km 内降水率增强，平均增幅约 3.9%；

430~680 km内降水率减弱，平均降幅约 1.5%；680

km以外降水率增强，平均增幅为 2.2%。在快速增

强阶段，0~340 km 内降水率增强，平均增幅约

3.5%；340~570 km 内降水率减弱，平均降幅约

2.2%；570 km 以外降水率增强，平均增幅约 8%。

这是因为 340~680 km 正好是增强型气旋的外围

辐散场范围，高层辐合低层辐散，500 hPa 以下有

弱的上升气流，500 hPa 以上有强的下沉气流[30]。

减弱型气旋降水率变化的径向分布呈现出明显的

两段式特征（图 5c~5d），在 375 km 范围内降水率

迅速减弱，越靠近眼墙降水降幅越大，眼墙区的

6 h 降幅可达 25%；在 375 km 范围外降水率略增
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加 2%~3%，可能是由于消散阶段内围云带扩散至

外围导致的。

类似地，我们给出了热带气旋中心 500 km范

围内降水率及降水变化率与所处气旋方位的关系

（图 6）。整体而言，各类气旋的平均降水率均在其

西北象限最低（图 6a），谷值分别为 0.69 mm/h、

0.92 mm/h、1.14 mm/h 和 0.75 mm/h（由前至后分

别为初生型、缓慢增强型、快速增强型和减弱型气

旋）。这是因为西北象限下垫面温度较低且水汽

来源不足，最不利于降水形成。初生型、缓慢增强

型和快速增长型气旋的降水率均在其西南象限最

高，峰值分别为 1.9 mm/h、2.6 mm/h和 2.9 mm/h，

这应该是与气旋南侧的偏东气流有关，偏东气流

与海上的西南气流相遇，水汽于西南象限辐合产

生降水[31]，同时也与西南季风的水汽输送有关。

减弱型气旋其在东北象限降水率最高，峰值为 1.7

mm/h，这是因为热带气旋多在登陆后开始减弱，

在西北太平洋热带气旋的登陆过程中，由于下垫

面的摩擦作用，气旋多是西南-东北走向，而平均

降水最大值大多分布在气旋移动的前部[31]。

与上一时次的降水率相比（图 6b），气旋强度

增加时，降水率增强主要出现在西北和东北两个

象限，缓慢增强型气旋增强幅度约 5.4%，快速增强

型气旋增强幅度约 3.6%，是由于更强的气旋性环

流向北侧输送了更多水汽。气旋强度减弱时，降

水率减弱则主要发生在气旋西侧，幅度可达 10%

以上，这是由于登陆中及登陆后西侧水汽输送下

降最为明显有关[31]。

图6 各类型热带气旋500 km范围内平均降水率(a)以及相对上一时次的平均降水变化率(b)

与所处气旋方位的关系

3.3 中心气压和气旋降水的相关性

最后，为了验证热带气旋强度变化对于降水

的影响，我们对气旋不同径向距离和不同方位下

的降水变化率和气压变化（Δp）进行了相关性分析

（图 7、图 8）。结果表明，在距离中心 100 km 以内

以及 100~200 km范围内（图 7a、7b），随着Δp的增

加，降水变化率呈现出显著的下降特征，斜率分别

为-1.76%%/hPa 和-1.2%/hPa；且当 Δp 为 0 时，降

水变化率都在 0左右。这表明热带气旋眼墙降水

和内雨带降水变化与气旋强度变化间存在很好的

正相关性——热带气旋强度的增强幅度越大，降

水增强越多；反之亦然。与之相反，在距离中心

300~400 km范围内（图 7d），随着Δp的增加，降水

变化率呈现出显著的上升特征，斜率约 0.59 %/

hPa。这表明随着外雨带降水率变化与气旋强度

变化间为负相关关系——热带气旋强度减弱幅度

越大，外雨带降水增强越多。200~300 km和 400~

500 km 的径向距离内降水变化率与Δp 间的相关

关系不显著，且拟合直线斜率的绝对值很小（图

7c、7e），表明此区域降水变化与热带气旋强度变

化关系不大。

对于气旋各个方位而言，随着 Δp 的增加，降

水变化率均呈现出下降特征（图 8）。其中，在西

北、西南和东南三个象限内（图 8a、8c、8d），降水率

下降显著，斜率分别为-0.61 %/hPa、-0.50 %/hPa

和-0.78 %/hPa，其中东南侧降水率变化受到强度

变化的影响最大。在气旋东北侧，降水变化率与

Δp间没有明显的相关关系，拟合斜率的绝对值也

较小，表明降水率变化受强度变化的影响较小。
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图7 热带气旋径向距离100 km以内(a)、100~200 km(b)、200~300 km(c)、300~400 km(d)和400~500 km(e)降水

变化率与气压变化（Δp）的散点分布 降水变化率指移动气旋坐标系下降水相对于上一个时次的变化，

Δp指此时次中心气压与上一个时次之差。黑线代表拟合的直线，k为拟合直线的曲率。

图8 同图7，但为热带气旋方位为西北(a)、东北(b)、西南(c)和东南(d)
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44 结结 论论

本文利用 2000—2018年 6—9月的CMA热带

气旋最佳路径数据集，建立了热带气旋移动坐标

系，并依据气旋中心气压变化将热带气旋分为五

类：初生型、缓慢增强型、快速增强型、稳定型和减

弱型。在此基础上，通过结合最新一代 IMERG高

时空分辨率降水产品，论文研究了西北太平洋区

域各类型台风的雨强分布特征，以及台风强度变

化过程中雨带的变化特征。

2000—2018 年 6—9 月期间西北太平洋区域

CMA 最佳路径数据集记录的初生型、缓慢增强

型、快速增强型、稳定型和减弱型气旋数量分别为

295、1 885、484、4 452和 1 607个时次。由于热带

气旋生命演变中通常有着初生-增强-稳定-减弱的

先后顺序，因此各类型气旋存在由东南至西北的

分布特征，减弱型气旋通常出现在登陆之后。由

于研究区域南部区域降水条件（温度和水汽）优于

北面，因此各类气旋降水都呈现出南多北少的分

布特征，与 Wen 等[13]的研究结果一致。降水峰值

中心出现在气旋中心正南 50~100 km 处，对应着

热带气旋南部眼墙的位置。

在气旋径向距离上，依据各类气旋的降水分

布和变化特征可将气旋划分为两个区域，即热带

气旋内雨带和外雨带。初生型气旋降水结构松

散，平均降水率峰值出现在离气旋中心 10 km 和

40 km 处。快速增强型气旋峰值出现在 10 km 和

30 km处，指示着台风的双眼壁结构[8]。缓慢增强

和减弱型气旋平均降水率的径向分布均呈现出单

峰分布，峰值分别出现在40 km和60 km处。

相较于上一个时次，200 km 范围内的气旋内

雨带降水变化率与气旋强度变化间存在显著的正

相关关系，增强型气旋内雨带平均降水增加约

3.5%，而减弱型气旋减少幅度可达 15%~20%。与

之相反，在 300~400 km 的径向距离内，气旋外雨

带降水则与气旋强度变化呈现出显著的负相关关

系，增强型气旋外雨带平均降水减少约 2%，减弱

型气旋则增加2%~3%。

在气旋方位上，初生型、缓慢增强型和快速增

长型气旋的降水率均在其西南象限最高，这应该

是与气旋南侧的偏东气流有关，偏东气流与海上

的西南气流相遇，水汽于西南象限辐合产生降水，

同时也与西南季风的水汽输送有关。减弱型气旋

其在东北象限降水率最高，是由于气旋的登陆过

程中东北象限水汽输送最为充足导致的。相对上

一个时次，在热带气旋西北、西南和东南三个象限

内，降水变化率与气旋强度变化间存在显著的正

相关关系；而在气旋东北侧，降水变化率与Δp 间

没有明显的相关关系，拟合斜率的绝对值也较小，

表明降水率变化受强度变化的影响较小。
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IMPACT OF TC INTENSITY CHANGE ON PRECIPITATION DISTRIBUTION

OVER THE NORTHWESTERN PACIFIC

LI Kewei1，ZHANG Aoqi1，2，LI Weibiao1，2

(1. School of Atmospheric Sciences, Sun Yat-sen University, Zhuhai, Guangdong 519080, China;

2. Southern Marine and Engineering Guangdong Laboratory (Zhuhai), Zhuhai, Guangdong 519080, China)

Abstract: Previous studies have revealed the close relationships between the intensity change and rainband

distributions of tropical cyclones. However, their quantitative characteristics over the northwestern Pacific

are yet to be revealed. In this paper, we used the CMA best track dataset and the GPM IMERG

precipitation data from June to September 2000-2018. The tropical cyclones over the northwestern Pacific

were classified into five categories, namely initiating, slowly strengthening, rapidly strengthening, stable,

and weakening typhoons, respectively. The precipitation distribution as well as its changes for various

types of tropical cyclones was studied based on a mobile cyclonic coordinate system. It is shown that the

radial rainfall of initiating cyclones peaks at 10 km and 40 km away from cyclonic centers, respectively;

the radial rainfall of rapidly strengthening cyclones peaks at 10 km and 30 km away from cyclonic centers,

respectively; the radial precipitation distributions for both the slowly strengthening and weakening cyclones

present a unimodal distribution, with the peaks appearing at 40 km, and 60 km to the centers, respectively.

A significant positive correlation exists between the rainfall change of the inner rainband and cyclonic

intensity change, whereas a negative correlation exists between the change of the outer rainband and

cyclonic intensity change. Moreover, the precipitation changes in various azimuths of cyclonic centers

respond differently to intensity change. Specifically, the decrease of precipitation in weakening cyclones

mainly occurs on the west side, which is likely related to the cyclonic landing process. These findings

could provide observational evidence for the model of tropical cyclones over the northwestern Pacific.

Key words: tropical cyclone; intensity change; rainband distribution; precipitation change
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