
 379 

 

第 8 章  古气候模拟与湖泊环境演化 

 

    湖泊在地球陆地表面分布较广，其沉积以连续性好、沉积速率大、时间分辨率较高，

成为广泛运用和高分辨的环境演化信息载体。湖泊沉积的信息丰富，包括物理指标、化学

指标和生物指标等等 (Hakanson et al., 1983; 王苏民等, 1999)。这些环境指标的综合判识在

恢复古温度、古降水、古盐度、古生产力和历史时期人类活动影响等方面均显示了较强的

优势。大空间范围湖泊沉积指标序列的定量重建如孢粉与古气温、摇蚊与古水温、水位与

古降水等，提供了古气候变化的大量史实。 

在大量气候变化的史实面前，人们不仅关心气候怎样变化，更关心气候为什么发生变

化，探究气候变化的成因及其物理机制，以便对未来的气候变化进行预测，使人类能够在

气候变化中做好预警气候变暖和变冷的准备，由此应运而生了古气候模拟。 

古气候模拟是借助于古气候模式和超级计算机，在特定边界强迫下，通过数值计算来

重复、再现古气候变化特征和过程，进而解释不同时空尺度古气候环境（包括湖泊环境）

演化的成因机制的一种实验研究方法。而古气候模式则是由包括大气圈、水圈、岩石圈、

冰雪圈、生物圈的各种动力学和热力学方程以及特定物质的状态方程和守恒定律在内的计

算机程序构成的气候系统模式。该系统模式由相应的多个子模式构成，但不同的子模式又

因分辨率不同、包含的物理过程不同、以及参数化方案不同而有不同的版本。 

由此可见，古气候模拟为探究古气候环境演化的成因机制而生，而湖泊沉积指标序列

的定量重建，不仅为古气候古环境的变化过程提供大量史实，同时也为验证古气候模拟结

果提供强有力的证据。 

 

8.1 古气候模拟的基本原理 

 

气候系统是一个集能量过程、非线性相互作用和多种物理、化学、生物等复杂过程于

一体的巨系统，也是一个开放的强迫耗散系统，具有多层次和多时空尺度，不同时间尺度

气候系统变化的成因及其动力机制不尽相同。地质时期和历史时期的古气候变化，相对于

现代气候变化，对其成因机理的了解甚少。通过各种地质资料和代用指标的遥相关和统计

分析而建立的各种成因假说也亟待检验，在这种背景下，催生古气候模拟科学的发展。 

古气候模拟是在古边界强迫条件下，利用古气候模式，通过计算机数值求解，研究气

候系统变化的特点与过程，揭示气候变化规律与成因机制的方法。古气候模拟使得古气候

环境变化研究成为一门“可实验”的科学。 

为了真实地刻划古气候变化的过程和机理，理论上说，古气候模式应该是一个包括大

气圈、水圈、岩石圈、冰雪圈、生物圈的各种动力学和热力学方程以及特定物质的状态方

程和守恒定律在内的完整的三维气候系统模式 (又称为古气候系统模式)，应该由三维大气

环流模式、海洋环流模式、陆冰模式、海冰模式、地球化学循环 (C 循环) 模式、植被模

式等构成，并且应该能够进行相当长时间的积分。但由于对各种圈层内部的物理、化学、

生物过程和圈层之间的相互作用过程，以及各种外强迫因子的长期变化过程了解得不充分，

故要建立如此完全的古气候系统模式还有相当大的难度，加之因计算机计时和计算稳定性
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的限制，要长时间积分这样的古气候系统模式，现阶段还有困难。因此，现阶段用于古气

候模拟的模式，大多数还不是完整意义上的古气候系统模式。为了便于进行长时间积分和

机制探讨，有人使用最简单的概念性模式、能量平衡模式和其它简化模式；为了对古气候

变化的时空特征有更清晰的了解，有人使用三维耦合环流模式 (加入海冰模块，陆冰模块、

植被模块等)；为了对古气候变化的区域特征进行细致的分析，还有人使用全球与区域的嵌

套模式等不同方法。 

古气候模拟的基本步骤与现代气候模拟相似，包括物理过程设计、数学物理设计、程

序设计和资料设计等 (表 8.1.1)。但原则上说，它比现代气候模拟所包括的物理过程要求更

全面如需要包括海冰模式、陆冰模式、大气化学模式等；模式的初始条件和边界条件更难

以确定如地质时期太阳辐射的变化幅度、大气圈演化的细节、深层海洋环流的变化等现在

都还难以确定；比现代气候模拟积分的时间长很多，对计算机速度和容量的要求更高，而

验证模拟结果的定量资料又较缺乏。因此，现阶段所有的古气候模拟基本上都具有尝试性，

在判别古气候变化成因机理方面还存在很多不确定性，有待更多重建资料和证据的验证，

包括更多湖泊沉积序列的定量重建结果。 

目前古气候模拟试验按照是否加入实际强迫条件可分为两类：控制试验和强迫试验。

控制试验是指不加入实际强迫条件的试验；强迫试验为加入实际强迫条件的试验。按照模 

拟达到的状态和积分时间的长短则可分为平衡态试验和瞬变强迫试验两类。平衡态试验是 

表 8.1 古气候模拟设计框图 

 

 

积分至达到气候平衡态的试验；瞬变强迫试验是在实际强迫条件瞬时变化下的长时间连续

积分试验。另外，为了考察气候系统中各种因子和物理过程在古气候变化中的相对重要性，

还进行所谓的敏感性试验，即基于地质资料的发现和推断，在古气候模式中改变某一参数

的值，或者改变某一物理过程的表达形式，以观察模拟结果与控制试验结果有何差异的一

种对比试验方法。该类试验并不要求所有的边界强迫条件都与相应时期实际的古气候环境

场完全吻合，所以是一种“虚拟”试验。 

在古气候模拟中，平衡态模拟和瞬时态模拟发挥着不同的作用。通过平衡态模拟，可

获得特定地质时期气候与控制试验相比的变化量，例如对 LGM 末次冰盛期的模拟和对 6ka 

BP 间冰期的模拟，通过瞬变模拟，可获得一段地质时间的变化过程；又如对全新世早期到

中晚期的瞬变模拟，反映出在 6ka BP 以后气候转型的变化过程；再如对近千年来的瞬变模

拟，刻画了中世纪暖期和小冰期的气候环境变化特点和过程等。 

 

8.1.1 大气环流模式 

 

8.1.1.1 基本方程和方程组 

 

大气运动遵循三个最基本的物理定律，即动量守恒定律 (牛顿第二定律)、质量守恒定

律和能量守恒定律 (热力学第一定律)。描述这些物理定律的大气运动学和热力学方程，连

同描述系统热力学状态参量之间关系的方程等共同构成了大气环流模式 (亦称为大气动力

模式：AGCM ) 的基本方程组。 
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    在球坐标系统下，大气环流模式的基本方程组如下 (黄建平, 1992)： 

运动方程 
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热流量方程 

Q
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状态方程 

p= RT                                                   (8.1.6) 

  

水汽方程 
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其中  
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这里使用的符号是一般大气动力学中常用的符号：、和 z 是球坐标的经度、纬度和高度；

z=r-a，r 是与地心的距离，a是地球半径；u，v，w是沿、和 z 轴的速度分量；F、F、

Fz是沿、和 z轴的摩擦力；t 是时间，是密度，p 是气压；g 是重力加速度；q 是比湿，

M 是由于凝结或冻结造成的单位体积水汽的时间变率，E 是每单位体积水汽含量的时间变
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率，它是由表面蒸发和大气中次网格尺度的垂直和水平水汽扩散所引起；是地球旋转角

速度。 

上列方程组共包含 u，v，w，，p，T，q 7 个变量。牛顿第二定律的动量方程 (8.1.1)~(8.1.3)

将速度的三个分量和气压、密度等联系起来；连续方程 (8.1.4) 将密度、温度和气压联系

起来；热力学第一定律的热量方程 (8.1.5) 则将温度和气压联系起来。若摩擦力 F、热源 Q、

水汽汇 M 以及水汽源 E 可以用这些变量参数化，则方程组成为这些变量相互制约的闭合方

程组。从原则上讲，在一定的边界条件和初值条件下即可求解,但实际上要精确求解不可能。

因此人们根据大气的观测事实的特征尺度和物理原则对上述方程组进行简化，建立了各种

各样的简化模式。 

在 (8.1.3) 式中因除气压的垂直梯度项和重力项以外都是小项，对大气的大尺度运动

可以略去，故气压梯度力和地球重力相平衡，获得静力平衡方程： 

g
z

p





                                                (8.1.8) 

    静力平衡关系使得人们可用气压 p 作为垂直坐标描写大气大尺度运动。在垂直 p 坐标

系中大气的基本方程组变为 
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8.1.1.2 GCM 坐标系统 
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图 8.1  p-σ混合坐标的示意图 

(Hack, 1993) 

 

在 (8.1.14) 式中 S 代表与降水过程有关的水汽源和汇。此外，由于大气的厚度远小于

地球半径，所以在给出上述各式时，用地球半径 a 代替了 r，并略去了小项 uw/r，vw/r 和 wf̂ 。 

上式为考虑地形的作用，还常采用垂直σ坐标及 p-σ混合坐标。 

σ坐标的定义为： 

ts

t
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PP
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                                       (8.1.15) 

式中 P 为气压，Ps为地面气压，Pt为模式顶层气压。 

  p-σ 混合坐标的定义为： 
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c
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


                                     (8.1.16) 

式中 Pc 为转换层气压，在该层以上的为气压 P 坐标，该层以下为σ坐标，图 8.1 是 

p﹣σ混合坐标的示意图。在不同的坐标下，模式方程组的表达式有所不同。更深层次的原

理，读者可参考相关书籍。 

 

8.1.1.3 初始条件和边界条件下求解 

 

气候模拟就是在给定的初始条件和边界条件下求解上述方程组。初始条件为大气在某

一初始时刻 t＝t0时的状态，可以表示为： 
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)t,,,( 0                                 (8.1.18) 

)t,,,(pp 0                                 (8.1.19) 

)t,,,(TT 0                                 (8.1.20) 

)t,,,(qq 0                                  (8.1.21) 

                                 

边界条件分上边界条件、下边界条件和侧边界条件。对于全球环流模式，可不考虑侧

边界条件。在大气上界的边界条件是 p=0 时，=0 

下边界条件则为，p=p0时， 
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其中 z0 为下边界 p0等压面的高度，p0=p0 (x，y，t)。  

在实际的模式设计和求解过程中，为了提高计算精度、使边界条件等处理尽可能方便，

以及在模式所采用的时空差分格式下使方程组求解更方便、简洁和高效，一般需要对上述

基本控制方程组做一些处理，包括：○1 将方程组做一些简化和理想化的假定；○2 将方程组

写在不同的垂直坐标系下；○3 将方程组做某些形式上的变形。至于如何通过简化、坐标变

换及方程组变形，把控制方程组的一般形式变换成适于数值求解的大气环流模式方程组的

形式，其推导过程阅者可参考有关动力气象学、数值预报及气候模拟等文著，因而在此不

加多述。 

对上述控制方程组采用格点差分或谱展开的方法进行离散化，在给定的外强迫条件和

边界条件下通过大型电子计算机进行数值积分运算，即可求出大气环流模式的数值解。但

这是一个相当复杂的过程。因为大气环流模式中包含的方程都是非线性偏微分方程，而且

其中包含着大气中相互作用的各种复杂物理过程，并只能在了解其实际情况的前提下依据

物理学规律进行参数化。这些参数化方案包括：辐射过程、积云对流过程、边界层交换过

程等等。同时，数值求解这些偏微分方程组，本身还存在计算方法问题。因此，研制和发

展大气动力模式是一个非常复杂的系统工程。 

目前已经建立的三维大气动力模式多种多样。有些是采用整套原始控制方程组，而另

一些仅利用一个简化的方程组；有些采用高度垂直坐标，另一些则采用气压垂直坐标；在

数值化时，有些采用有限差分方法，而另一些采用谱方法；有些包含了非常复杂的物理现

象参数化方案，而另一些则仅使用非常简单的参数化方案；有些模式的水平分辨率很高，

而有些模式却很低。模式的多样性反映了这样一个事实：至今还没有一套模式尽善尽美，

还需要不断地探索和改进模式模拟性能的方法。 

 

8.1.2 海洋环流模式 

 

8.1.2.1 海洋环流模式的基本特征 

 

海洋环流的模拟与大气环流模拟有很多共同点。如许多物理过程，运动方程和应用的

数值方法都很相似。但也有许多重要的物理和技术问题为海洋环境独有，必须在海洋环流

模式(OGCM)的设计中单独考虑，这些特点主要有： 

第一，整个大气层都受热力学强迫，而海盆的几何形状很复杂，海洋主要受海表热力

学和动力学强迫。海洋环流的特殊性包括：○1 海洋的平均状态相当复杂，在所有边界附近

及海洋内部有厚度小而重要的边界层；○2 洋流的边界条件难以确定和进行参数化。由此，

在海洋模式中先后发展了沼泽 (swamp) 海洋模式、平板 (slab) 海洋模式和混合 (mixed) 

海洋模式。沼泽海洋模式的海面温度 (SST) 由海表能量平衡计算，没有热量储存，没有洋

流。平板海洋模式将整个海洋作为大气系统的边界层，不考虑洋流的作用。混合海洋模式

更多地考虑了一定深度混合层海洋中热量的垂直交换作用。 

第二，世界大部分海洋存在中尺度涡漩，这种涡漩的时间尺度为几周到几个月，空间

尺度为几十到几百公里。虽然许多海洋学家称为“中尺度”，但在动力学上，这些准地转的

涡漩与大气中天气尺度的涡漩相对应。它们之间也具有重要的差别：一是海洋涡漩不象大

气涡漩能对能量平均流产生小扰动，海洋动能大部分处在这种涡漩尺度，而且这种涡漩运

动在向极地的热量传输中起着重要作用。另一个差别，与大气涡漩相比，海洋中尺度涡漩

的空间尺度约小一个量级，而时间尺度约大一个量级。海洋气候模式要显示分辨，其分辨
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率须比大气环流模式高 20 倍。 

与大气环流相比，海洋环流的观测更困难，资料更缺乏。据估计，海洋科学家在 20

世纪 90 年代可用的资料，包括可能获得的卫星观测海面温度和海面高度资料，仍然比大气

资料的数量小一个量级。而这些资料的分布很不均匀，大部分在海面和北半球海域；时间

和空间的连续性差，观测又多为间接性观测，观测方法一般采用质量场而不是速度场。上

述各点给海洋的模拟和验证带来极大的困难和挑战。也显示借助数值模式模拟海洋的气候

状态更加重要。为了得到模式的气候状态，特别是海流的分布，往往需要在适当的边界和

初始条件下，从静止海洋开始，逐步把模式积分至数千年甚至更长的时间。 

 

8.1.2.2 基本方程和方程组 

 

在球坐标系中，海洋运动的基本方程组是： 
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式中符号与大气运动方程组中使用的符号相同：、和 z 是球坐标的经度、纬度和深度，

在海面 z=0，自海面向下为负。u，v，w 是沿、和 z 轴的速度分量；大气中的摩擦项这

里由垂直和水平黏滞项代替，其中是垂直涡动黏滞系数，Am 是水平涡动黏滞系数。s 是

海水密度，
0s 与海水密度的常数近似，p 是压力，T 是海水温度，S 为盐度，k 和 AH分别

是垂直和水平涡动扩散系数。 

 

在海洋底层（这里 ),( Hz   ）的边界条件是： 
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在海洋顶部 z=0 的边界条件是： 
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其中 

aaD uvC                                        (8.1.34) 

aaD vvC                                       (8.1.35) 

 

式中是空气密度，CD 是拖曳系数， 
2

a

2

aa vuv  是大气的速度值。HOCN 是流入海

洋的净热量（加热为正，冷却为负），P 是降水率，E 是蒸发率，S0是海表面盐度，Cpw是

海水的比热，vs 是一个经验转换因子。 

 

8.1.3 陆面模式 

 

陆面过程和参数包括植被、土壤、湿度、雪盖、山地冰川和大陆冰盖等，对于古气候

变化具有重要作用。植被是影响地表反射率的重要因素，而土壤湿度是影响地表湿度通量

的重要因素。在积雪区，雪盖对所有时间尺度的影响都特别重要，因为雪盖大大地增加了

地面反射率。但要正确地模拟雪盖，就要正确地模拟降雪，为此要正确地模拟云和云物理

过程。雪盖的正确处理还需要对雪盖反射率与地形、积雪年代以及积雪深度等因子进行参

数化。山地冰川和大陆冰盖破坏了植被，大大地改变了地面反射率，同时也强迫调整了大

气中的气流。在某种意义上说，冰盖的模拟比大气和海洋的模拟容易些。由于冰的黏滞性

非常大，可简化为类固体处理，但其流量方程相似，也受到冰内部的三维温度和密度结构
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影响。本节仅介绍陆面模式（LSM）的基本模块。 

 

8.1.3.1 动量通量公式 

 

陆地表面常常是大气的相对动量汇，由地表面的摩擦消耗了边界层的大气动量。其动

量的边界通量公式是 

aaD uvC                                              (8.1.36) 

aaD vvC                                             (8.1.37)  

式中为大气密度；CD 是拖曳系数，可由理论和经验两方面确定，一般在洋面和平坦的陆

面取 CD=10
-13，而对于凸凹不平的地区，那里存在较大的边界层对流，拖曳系数的值较大，

约为 310
-13；

22

aaa vuv   为大气的风速。 

 

8.1.3.2 地气交界面的能量平衡方程 

   

地﹣气交界面可被理解为一无限薄的几何面，故质量为零。此面上的热量平衡方程常

作为一边界条件，其表达式一般为 

gtN QSHLER                                       (8.1.38) 

式中 RN 为地表面的净辐射通量，LE 为潜热通量，H 为地表与大气之间的感热通量，St为

地表面与生物、化学过程有关的湍流热通量。Qg为地表向下的热通量。 

(8.1.38)式中的各项都是温度、云量、湿度、降水量、下垫面状况等的复杂函数。为了

对气候进行模拟，必须对方程作适当简化，以下给出各项常用表达式。 

1. 地表面的净辐射通量 

)()1(
4

gN TFSR   
                               (8.1.39) 

式中为地表反照率，S
为向下的太阳辐射通量；为地表的红外放射率；F

为向下的长波

辐射通量，为 Stefen-Boltzman 常数，Tg为地表温度。 

2. 潜热和感热通量 

)( agaE qqvLCLE                                       (8.1.40) 

)( agaHP vCCH                                      (8.1.41) 

式中 CE是潜热交换系数，CH是感热交换系数，一般在洋面和平坦的陆面取 CE=CH=10
-3；

qa 和a是边界层的位温和混合比，qg和g是地表的位温和混合比。 

3. 生物化学通量 

Rht SPS                                         (8.1.42) 

式中 Ph为植物光合作用所消耗的能量，除热带雨林地区 Ph值可达到 RN的 2%以上，其余

各地区此项均很小；SR 是植物生长过程所储藏的能量，在果园区 SR 可达 RN的 1%，其余
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地区亦很小。对全球的大部分地方或者短期气候变化来说，St 的量级比 (8.1.39) 式中其余

各项小得多，故可忽略。 

4. 地表向下热通量 
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   式中g,，Cg 分别为下垫面的密度和比热；kg是垂直方向的热传导系数。 

 

4.1.3.3 陆面热量平衡方程 

 

陆面的热量平衡方程一般表述为 
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式中 kg和 kh分别为垂直和水平热传导系数，RG 为下垫面内的热源项（如放射性物质的放

热)，一般来说 RG 很小，可忽略不计。 

设厚度为 D 的陆地表层中 Tg不变，则热量平衡方程可改写为 
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或用 (8.1.43) 消去 Qg，则有 
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式中，QD 为通过 D 深度的下垫面向上传递的热量。 

 

4.1.3.4 陆面水分平衡方程 

 

裸露和雪盖陆地表面的水分收支方程为 
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t

W
gr 




                                （8.1.47） 

                              

式中 W 为地表层的有效土壤湿度（以米为单位），Pr为地表的降水率，Mg为融雪率，E 为

蒸发率，Y 为径流率（包括地表层的径流和土壤表层向下层的渗流）。蒸发率可按下述方式

与土壤湿度联系起来： 
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式中 Wc是土壤湿度的临界值，Eap是饱和面上的可能蒸发率。以上方程说明如果土壤湿度

比 Wc 大，则蒸发率达最大值 Eap；如果土壤湿度比 Wc 小，则蒸发率作为 Wc 的函数呈线性

减少。Manabe 假定土壤湿度的田间持水量 WFC 是 0.15m，Wc 是该值的 75%。 

    雪质量收支方程为 
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S
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                                  （8.1.49） 

式中 S 是单位面积的雪质量（S=shs, hs为雪深，s为雪的密度），Ps为地表面的降雪率，

Es为地面的升华率，Ms 为融雪率，它根据地面的能量平衡来计算，假如有雪存在，如果地

表温度 Tg小于 273K，则 Ms=0，否则 Ms 按下式计算： 
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 式中 Lf是溶解潜热。 

 

8.1.4 冰雪模式 

 

冰雪圈包括海冰和大陆冰雪，因此冰雪模式也包括海冰模式和陆冰模式。 

 

8.1.4.1 海冰模式  

 

海冰是固体，以多重裂缝、浮冰间水道、和冰穴所形成的复杂冰。其性质上呈不连续

性；同时在时间上具有一定的周期，所以海冰模式与海洋模式、大气模式有很多差异。海

洋和大气模式的计算重点在于确定水和空气性质，但对大时空尺度的海冰模式，在模式的

每个格点和时间步长上，首先要确定冰是否存在，然后再根据冰的存在确定冰量 (包括冰

的厚度和区域海冰密集度) 和冰的分布。相比之下，由于冰的性质变化不大，模式没有特

别的处理。 

与气候有关的海冰模式计算，可分为与海冰热力学有关和与海冰动力学有关的两大类。

前者以能量守恒原理为基础，热力学计算确定冰的厚度及温度结构。后者则以动量守恒原

理为基础，动力学计算确定冰的运动。一些冰的数值模式仅包括热力学计算，某些仅包括

动力学计算，还有一些既包括热力学计算又包括动力学计算。 

海冰模式 (SIM) 的热力学计算重点在于平衡空气或雪、雪或冰、以及冰或水内界面的

收入和支出的能量通量。这些通量包括太阳辐射、入射和向外长波辐射、感热和潜热、通

过冰和雪层的传导、海洋热通量、冰和水状态变化而吸收和放射的能量等。 

海冰模式的冰动力学计算是通过作用于冰的五种主要应力间所产生的动量平衡为基础

来进行。这五种应力是空气应力、水应力、科氏力、动力地形产生的应力 (与海面的倾斜

有关)，和内冰阻力。在不同海冰模式中，冰动力学的主要不同之处在于这五种应力的表述，

特别是冰的内应力表述。 

1. 无雪覆盖海冰系统的热力学方程组 

图 8.1.2 给出了无雪覆盖海冰系统的能量收支，主要的能量过程包括：入射的太阳短波

辐射 S
，向下的长波辐射 F

，向上的长波辐射 F
，大气和冰之间的感热 H 和潜热通量 LE， 

通过冰层的热传导 Gi，冰融化的能量通量 Mi (Washington et al,1991)。 
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图 8.2 无雪覆盖海冰系统的能量收支 

(黄建平, 1992) 

（1）冰气交界面的能量平衡方程 

 0)()1( 00  

iiii MGFISFLEH       (8.1.51) 

式中i 为长波发射率，i 为冰的反照率，I0 为透过冰层的太阳短波辐射通量，它取决于冰

的物理性质，但在数值模式中一般取为常数，约为入射量的 0～10%。 

    不同的作者，对(8.1.51) 式中的几项表达方法不同，但是使用的总体空气动力学公式

却一致，如感热和潜热通量一般写为 

)( iaaHP vCCH                               (8.1.52) 

)( iaaE qqvLCLE                                (8.1.53) 

其中，为大气的密度，CH为感热交换系数，CE为潜热交换系数，L 为凝结潜热，a和 qa

为大气边界层的位温和混合比，i和 qi是冰面的位温和混合比。需要指出的是 (8.1.51) 式

中使用的 H 和 LE 符号按惯例通量向下为正，向上为负。这里使用的定义与(8.1.38)式中的

定义相反，因为大气和海冰的文献使用习惯不同，故这里沿用海冰惯例也是为了便于今后

查阅文献。 

F

 和 S

一般用经验公式计算。如射出长波辐射的灰体辐射通量 F
的公式为 
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0)( ii TF 
                                     (8.1.54) 

  为 Stefen-Boltzmann 常数，Ti为海冰的温度，（Ti）0 为冰面的温度。冰面的热传导通

量是 
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式中 ki 为冰的热传导系数，近似为常数。令 hi 等于冰的厚度，Qi 为冰的融解潜热，则冰

融化的能量通量 Mi为 
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ii                                   (8.1.56) 

（2）冰的热传导方程 

    冰的热传导方程由考虑太阳短波辐射透射修正的热传导方程给出，即 
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式中i是冰的密度，Ci是冰的比热，Ki是冰的整体消光系数。 

（3）海冰交界面的能量平衡方程 

    在冰和海水交界面上的能量平衡方程表示为：通过内界面融化所吸收的能量或冻结所

释放的能量（即通过状态变化），和来自海洋的能量通量 F0
与通过冰向上传导通量的差异
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平衡，即： 
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     (8.1.51)，(8.1.57)和(8.1.58)构成了无雪覆盖海冰系统的热力学方程组，可由此得出海

冰厚度 hi 和温度 Ti 的变化。 

2. 有雪覆盖海冰系统的热力学方程组 

当冰面上有雪覆盖时，情况要复杂一些。图 8.1.3 给出了有雪覆盖时海冰系统的能量收

支。 

 

 

图 8.3 有雪覆盖时海冰系统的能量收支 

（黄建平, 1992） 

 

（1）雪气交界面上的能量平衡方程 

    与无雪时冰气交界面的情况类似，雪气交界面上的能量平衡方程为： 

0)()1( 00  

ssss MGFISFLEH      (8.1.59) 

式中s为雪的长波放射率，s为雪的短波反射率，Gs 为通过雪层的热传导通量，（Gs）0是

表面的 Gs值。计算公式为 
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T
kG s

ss



                                   (8.1.60) 

这里 ks为雪的热传导系数，近似取为常数。 

Ms 为雪融解时消耗的能量通量，设雪的厚度为 hs, Qs为雪的融解潜热，则有 

 
dt

dh
QM s

ss                                   (8.1.61) 

（2）雪的热传导方程 
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式中s 为雪的密度，Cs 为雪的比热，Ks 为雪的整体消光系数。 

（3）雪冰交界面上的能量平衡方程 
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下标 hs表示雪和冰的交界面。 

（4）冰的热传导方程 

       与无雪的情况一样，冰的热传导方程为 
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（5）冰海交界面的能量平衡方程 
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 )()( 0                        (8.1.65) 

  

下标 hs+hi表示冰和海水的交界面。 

    式(8.1.59)、(8.1.62)至(8.1.65)就构成了有雪覆盖时海冰系统的热力学方程组。当温度大

于冰点时，首先是雪融化，因为雪比冰的融化更快。 

3. 海冰系统的动力方程 

海冰的运动主要受五种力控制：海冰上层大气的风应力 a

；冰下方海水的应力 w


，

潮汐力G

，地球旋转引起的柯氏力 D


以及海冰之间的相互作用的内应力 I


。于是海冰的动

量平衡方程可以写为 

IGD
dt

Vd
m wa

i




                               (8.1.66) 

  

式中 m 为单位面积海冰的质量， iV

为冰的速度。 (8.1.66) 式中各项的相对大小，随条件

的变化差异很大。式中哪些项重要，哪些项不重要，目前存在不同看法。因此，在各种简

化计算中，不同的研究者往往用不同的变形进行计算。以下列出一般的表达式，其详细的

研讨读者可以阅读有关文献。 

（1）大气的风应力 a


 

]sin)(cos)[(||  igigigaaa VVkVVVVC


       (8.1.67) 

式中a 是大气的密度，Ca 是大气拖曳系数， gV


是地转风矢量，是大气边界层中的转向

角，通常把不确定的和 Ca 值假定为常数而加以简化。此外，一般情况下 ig VV


 ，因此

（8.1.67）式常简化为 

)sincos(||  gggaaa VkVVC


                   (8.1.68) 

（2）海洋的水应力 w


 

]sin)(cos)[(||  iwiwiwwww VVkVVVVC


    (8.1.69) 

式中w 为海水密度，Cw为海洋的拖曳系数，为海洋边界层的转向角，通常也假定与 Cw

为常数， wV


是是海洋地转速度。 

（3）柯氏力 D

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kVfhD iii


                                         (8.1.70) 

式中i 为冰的密度，hi为冰的厚度，f=2sin为柯氏参数。 

（4）潮汐力G


 

HghG ii


                                          (8.1.71) 

式中 g 是重力加速度， H

是海表面高度场。 

（5）冰的内应力 I

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式中是非线性总体黏滞性，是非线性切变黏滞性，P 是依赖于冰厚度的压强。 

 

8.1.4.2 陆冰模式 

 

大陆冰以固态冰川、冰盖、河湖冰等以及地下冰掺杂的多年冻土、季节冻土等形式表

现。 全球冰雪圈包括海冰和陆冰，占全球海洋面积 7％、占陆地面积的 11％（施雅风等，

1998）。由于冰雪的反射率比土和水大得多，故通过冰雪的反射率和冰川融化所起作用也强

得多。又因为冰川融化热和水的汽化热分别是同体积液态水升高1℃所需热量的80倍和539

倍，每年到达地面的太阳能大约有 30％消耗于冰雪圈中，故大陆冰在地表热量平衡中有举

足轻重的作用。冰雪虽是气候的产物，但一经生成，又对气候有重要的反馈作用。目前，

大陆冰盖仅仅分布在极地地区，在地质史上的冰期和大冰期中，大陆冰覆盖甚致延伸到中

低纬度地区。 因此大陆冰模式 (LIM) 在全球冰雪模式以及气候模式中扮演了重要角色, 

使之许多模拟冰盖的数值模型获得长足发展。 

一维能量平衡冰盖模型能够估算冰盖年代演变的规模（Nye 1963；Dansgaard and 

Johnsen，1971; Paterson 1994）。采用太阳常数利用能量平衡模式，可直接模拟陆冰温度和

反馈（Budyko 1969；Sellers 1969）。也有采用太阳辐射因子、陆冰面积的大小来模拟它的 

稳定性以及对气温的反馈（North and Crowley 1985）（图 8.1.4）。 

 

 

 

图 8.4  冰盖气候模式中稳定状态下的温度与太阳常数的非线性关系求解 

Q/Q0是冰面辐射与太阳辐射比，1-3 分别为太阳辐射驱动冰盖变化的三个阶段 (North and Crowley，1985)。 
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大陆冰川和冰盖与大气和海洋不同，它们的运动是一种准水平的蠕动，达到压力和黏

滞力之间的一种近似平衡。因此，陆冰模式是在一般质量方程、动量方程和能量方程基础

上发展起来。根据 

- p + F = 0                                                     (8.1.74) 

0



 g

z

p
                                                  (8.1.75) 

 V = 0                                                       (8.1.76) 
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
 2)(                            （8.1.77） 

式中是水平二维梯度，p 是压力，F 是水平二维分量，z 是冰厚度，是冰密度，V 是三

维速度矢量，T 是温度， t 是时间，k 和 c 分别是冰的热容量和扩散率（Paterson，1994）。 

根据冰盖处于稳定状态并且冰盖总是向地势低处流动的假设，发展了南极冰盖模式

（Budd et al., 1971）。此后，发展了具有垂直冰架结构并耦合地壳均衡模式的二维冰盖模式

（Oerleman，1982; Budd and Smith, 1982）。为进一步了解南极冰盖对气候的响应机制，人

们开始考虑耦合冰温度场的三维动力热力学冰盖模式（Huybrechts and Oerlemans，1988）。

在欧洲冰盖数值模拟计划（EISMINT）中，三维冰盖模式发展为三维动力热力学标准耦合

模式(GLIMMER), 成为模拟南极冰盖演化和机制研究中的一个重要模式（Huybrechts，

1996；MacAyeal，1996）。GLIMMER 模式是一个模拟冰盖演化的模式，既可以单独运行，

也可以作为一个子模块耦合进气候系统模式运行。GLIMMER 模式基于三维有限差分的冰

盖动力热力学，构建各种动力热力学特征的数学模式，并耦合冰盖深度的年代学模式，对

冰川积累和演变进行模拟。 

GLIMMER 模式的基本方程是反映冰盖质量与能量守恒的连续性方程组。垂直坐标为

σ坐标系统时得到如下表示冰盖质量守恒的冰厚演化方程： 

MsgradDdiv
t

h





))((                                （8.1.78） 

这里 D 是冰的扩散系数，div 是散度算子。由能量守恒定律可以推导出冰温热力学方程： 
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式中 T 为绝对温度，h 是冰厚，s 是表面高程，u 是水平速度场，w 是垂向速率，wgrid 为格

点处的垂向速率，ρ是冰密度，Cp 是为的热容，<  >是欧式内积，grad ),( yx 是水平面上

的梯度算子。 

 

8.1.5 气候系统耦合模式和嵌套模式 
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8.1.5.1 气候系统耦合模式 

 

气候系统是一个复杂的系统，为了模拟古气候变化，需要将大气、海洋、海冰、陆地

以及系统其它介质的模式进行耦合，以得到符合实际的模拟结果。但是，耦合的最初工作

产生的模拟变量分布不一定比单独模式所产生的分布有改进。在耦合模式中，其它气候组

成部分计算场中的误差似乎对任何给定的组成部分都会有不利的影响。例如，研制出的真

实海洋模式首次与大气模式耦合时，其耦合模式的结果与海洋模式的结果相差很大。其原

因主要是种种不完善的计算方法所模拟的大气场代替了真实大气场的缘故。由于地质时代

距今越久远，其气候状况与现代气候的差异就越大，故通过预置现代大气变量、海洋变量、

海冰变量及下垫面变量的方法进行古气候模拟其结果并不太好，但对于长时期古气候模拟，

即使耦合的最初结果不令人满意，耦合工作仍然有必要进行。 

在耦合模式的研制中，最重要的问题是有关大气、海洋、海冰和陆面等重要的多种典

型的时间和空间尺度。具体地说“典型”，如大气对周围环境变化响应的典型时间尺度远比

海洋 (特别是深海) 和陆地表面响应的时间尺度要小。海冰响应的时间尺度比深海要快得

多，但是一般要比大气的响应时间慢。因此，大气模拟的时间步长要明显地小于海洋或海

冰模拟所需的时间步长。另一方面，在海洋中，重要涡漩的空间尺度往往远小于大气涡漩

的空间尺度，因此，如果在海洋模式中要我们分辨这些涡漩时，则要求较高的水平分辨率。

另外，总体上来看，大气的响应时间往往比其它介质来得快，各个子模式耦合时，照理应

设计非同步耦合的方案，使慢响应介质的计算时间步长比快响应介质的长，这样可以大大

节省计算时间。但是，同步耦合可能是有效耦合唯一可行的方法，因为上层海洋对风力的

变化响应快 (特别是在热带)，上层海洋和深海因受到底水形成的影响，而底水形成的时间

对高纬区海冰冻结的响应时间尺度则很短。用来研究古气候的海气耦合模式种类很多，研

究的时空尺度差别也很大，既有研究气候的热力学状况又有研究其动力学问题 (赵其庚，

1999)。 

1. 海气耦合模式 

在海气耦合模式中，对海洋的表示可分 3 种： 

① 沼泽(swamp)海洋：海面温度 (SST) 由海表能量平衡计算，没有热量储存，没有洋

流。 

② 简单混合层或薄层(slab)海洋：SST 由海表能量平衡和固定深度混合层的海洋中热

量存储计算，海洋中无洋流。 

③海洋环流模式 (OGCM)：SST 由海表能量平衡和海中热量储存计算，且包括海水水

平和垂直运动的贡献。 

前二种海洋模式不包含动力学过程，第三类计算要求较高。本章对海气耦合模式中的

非动力海洋模式只作简单论述，而对涉及全球 CGCM 的耦合战略问题将作较深入的探讨。

其中一个重要问题是耦合模拟中的气候漂移或系统误差，为此，本章将给出处理气候漂移

问题的几种方法和几个耦合模拟结果。这些结果是由海洋与大气耦合的相互作用产生，包

括 ENSO（El Nino-Southern Oscillation：厄尔尼诺和南方涛动）以及耦合低频变化与海洋

温盐环流的关系。 

(1)大气-沼泽型海洋耦合模式 

对于耦合海气系统的模拟，首先必须处理海洋与大气响应时间尺度有重大差别的问题。

对于新的强迫，大气的调整时间约为一周到一个月，上层海洋为几周到几个月，中层海洋



 396 

为几年，深层海洋为数百年到数千年。对海气耦合系统作长期积分，总要考虑模拟所需的

计算量。模拟全球系统的任何试验都要适合所研究问题的特点并有计算条件保障。因而对

于某些问题可采用需要计算时间较少的海洋模式与 AGCM 耦合。 

海洋与大气相互作用的过程包括海面温度在大气强迫下的变化及大气受到新的海面温

度作用而进行的调整。为使海洋对大气强迫作出快速的响应并减少计算量，发展了“沼泽”

海洋模式并使之与大气模式耦合。所谓沼泽海洋，就是仅把海洋当作一个潮湿表面，SST

由海表能量平衡方程计算，海洋中没有热量存储和洋流影响 SST。 

计算 SST 的海表能量平衡方程是 

0  LEHFFS                                        (8.1.80) 

其中 S 为吸收的太阳辐射通量，F为向下的红外辐射通量，F是向上的红外辐射通量，H

和 LE 分别是感热和潜热通量，L 是蒸发潜热，E 是蒸发量。有些项是表面温度的函数，SST

可由表面能量方程迭代计算。 

因为沼泽海洋没有热量存储，只能用年平均太阳辐射强迫，因而没有季节循环，否则

冬半球的海冰会冻结到中纬度。这种模式主要用于基本的敏感性研究。优点是与 AGCM 耦

合，又非常经济。海洋对大气强迫的响应几乎是同时的，几年的积分就可得到关于基本敏

感性的信息。这种耦合可用于对太阳常数减小或大气二氧化碳浓度增加的敏感性研究。 

(2) 大气-平板型海洋耦合模式 

平板海洋通常是指厚度为 50~100m 的薄水层，如果把上层和下层划分为不同层次，则

形成混合海洋。它们能简单地表示上层海水热容量的季节变化。用 AGCM 与平板海洋或混

合海洋耦合可以粗略地模拟季节循环、上层海洋热量储存的季节变化以及允许研究耦合系

统中一个以上的要素，随模式积分达到平衡状态。当大气与海洋达到平衡状态，不再向另

外的气候状态漂移 (如全球海面平均气温，将维持某一平均数值)。从热力学平衡的意义上，

假设在控制试验和扰动试验中海洋的热输送相同 (例如要使用通量订正，则通量订正必须

相同)，这类模式可表示气候系统的变化。在这种耦合模式中，用于计算 SST 的方程如下： 

LEHFFS
t

T
hcp 


                         (8.1.81) 

                              

式中 T 代表 SST，ρ为海水密度，Cp 为海水比热。方程左端项是深度为 h 的混合层热量储

存。右端项的总和就是表示沼泽海洋表面能量平衡的方程。 

这种类型的全球耦合模式需用较多的计算机时间，因为具有热量储存的简单海洋混合

层与大气耦合需要一定时间，才能达到平衡。这个时间通常为 20 年左右，比预想的 50m

简单混合层达到平衡的时间长些。大部分平衡可在 5 年左右实现，剩下的 10%~20%则需要

15 年左右，很明显，对于海洋-大气系统微小不平衡的收敛较为缓慢。采用混合层海洋模

拟比用沼泽海洋的模拟则更真实。但因没有包含真实海洋的主要部分——洋流，所以这种

模式难以模拟出观测 SST 分布的各种特征。水平洋流的热输送，可使热量由热带向极地输

送，不考虑洋流的模拟会使热带 SST 比观测的暖，高纬比观测的冷。海水涌升作用常使某

些热带海洋和东部的副热带海洋的 SST 降低。排除了涌升的作用，则使发生涌升的热带东

太平洋和副热带大陆西海岸附近的 SST 上升。对这种模拟的 SST 误差，常采用在模式中加

一热通量订正项的方法来修正。热通量订正可看作是洋流进行热量传输产生的源项。 

尽管采用混合层海洋进行耦合模拟有系统的 SST 误差，但用它来研究全球气候的敏感

性还是有效的，科学家已经用该模式评估全球气候对大气中 CO2 增加的响应。上世纪 90
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年代的古气候模拟大多采用此类耦合模式。 

(3) 大气-海洋环流耦合模式(CGCM) 

AGCM 与 OGCM 耦合是海气耦合模式中最复杂和计算要求最大的，海洋模式包括了

前述沼泽海洋和混合层海洋的物理过程，又加上洋流，涌升和次网格混合过程对 SST 和海

冰分布的贡献。它改进了沼泽海洋、平板海洋和混合海洋模式的不足之处，成为 21 世纪以

来研究全球气候的有力工具，但在技术上也带来一些新的问题。 

首先是计算量极大。因模式包括整个海洋深度，其起动调整 (spin-up) 时间非常长，

又因为要使耦合模式达到海洋与大气相互适应的平衡状态，才能开始进行敏感性试验，故

需要巨大的计算资源。对于 CGCM，要使中低层海洋与表面海水和之上的大气达到平衡，

一般需积分数千年，而且很小的不平衡就会使海冰的范围缓慢移动 (如缓慢的全球冷却会

使海冰范围扩大，冰面反照率过大本身也会产生变冷趋势)。气候的敏感性试验，面对同样

的问题。如模式包括整个海洋，最终的模式响应时间只能与系统中响应时间最慢的深层海

洋一致。不仅要花费更多的计算机时，而且试验所需的起动调整时间和可用的试验积分也

长得多。计算耗费和所需长期积分等问题也影响对模式分辨率的选择。为使长时间积分在

计算上实现，不得不采用分辨率相对低的 CGCM。 

OGCM 包括计算洋流、温度和盐度的方程，SST 方程包括各有限深层的热量存储，洋

流和涌升，表面能量平衡，次网格尺度垂直和水平涡动扩散等过程。盐度的预报方程类似

于温度方程，但没有辐射阻尼项。用 CGCM 可研究很多简单模式不能分辨的海洋物理过程

和敏感性。但是系统误差对 CGCM 也更重要。与前面讨论的两种模式一样，误差也是由于

在模式中对某些过程不能表示或表示的不合理产生。例如，对于粗网格海洋模式，为保持

计算的稳定性，需采用大的水平热扩散，则造成高纬 SST 过高，使海冰融化，又造成海冰

的系统误差。此外，由于次网格尺度过程参数化的不适当或不精确也会造成耦合模式的误

差。 

图 8.5 说明大气模式与海洋模式耦合的方式，它是通过海气界面上热量、水汽和动量

交换过程或通量实现。但是大气与海洋模式耦合之后，一般会出现系统性误差和海气通量

的不平衡，前者称作气候漂移，为此必须进行订正。最常用的订正方法是从经验上进行通

量调整以使模拟的气候最接近实际的气候条件。这是一种人为施加的调整方法。采用试验

间的求差技术则可以用通量调整来修正模式产生的误差。其做法是首先用气候模式进行“控

制”气候模式试验，一般至少应对过去的气候模拟 20 年以上。然后进行气候变化的敏感性

试验，如在模式大气中使 CO2 增加，并加进硫化物、气溶胶作用等，最后求取两种模拟结

果的差，以了解加入上述气体后，原来的气候到底产生了什么变化。在这种差值的结果中，

可消除大部分由任何人为调整在模式中产生的误差以及控制试验和敏感性试验所共有的系

统误差。但应该指出，即便如此，仍不能完全消去耦合模式中的误差，它们仍包含在模式 

的模拟与预测结果中，这也是气候变化模拟研究不确定性的来源之一。 

 

 

 

图 8.5 大气模式与海洋模式耦合的方式 

通过海气界面上热量、水汽和动量交换过程或通量实现 (赵其庚, 1999)。 

 

2.耦合界面和信息交换 
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（1）混合界面 

在海气耦合模式中，大气与海洋 (包括海冰) 模式必须不断进行信息 (某些参数) 交

换。在大气、海洋和海冰之间的耦合界面 (图 8.5)，必须以公共的方式传递这些参数。由

于海洋、海冰和大气模式通常是分别发展，故模式界面成了重要问题。例如，不仅要素场

要互相匹配，而且单位和格点也要一致，否则必需经换算和内插。海洋和大气模式都要建

立从对方接收某些参数的程序。而且要规定合适的信息交换频率和进行通讯的平均时间间

隔，并便于进行通量订正。 

（2）大气给海洋和海冰信息 

假设大气模式与海洋模式每个模式日交换一次信息，大气从海洋模式取得前一模式日

的 SST 和海冰分布，并在大气模式的一个模式日积分中保持 SST 和海冰分布不变。而大气

模式给海洋模式的要素场，则取大气模式这一个模式日的平均值。这些要素场通常包括：

海表风应力 τx和 τy，由降水减去蒸发，或者再减去来自大陆的径流而换算获得的净淡水通

量 Ff ，以及进入海洋的净热通量 Hnet，其方程是： 

111 uVCDx                                                     (8.1.82) 

111 vVCDy                                                     (8.1.83) 

EPFf                                                      (8.1.84) 

][ LEHFFSHnet  
                                  (8.1.85) 

                                                                                              

CD 是拖曳系数，通常由经验确定，或作为海表风速和稳定度的函数计算。是密度，P 和 E

是降水和蒸发。为计算净海表热通量，所用的 SST 取前一模式日的值。如海洋或海冰模式

还需要其它场，也同样可由大气模式传给海洋，如海冰模式需要的降雪。 

全风速方程为： 

2

1
2

1

2

11 )( vuV                                                   (8.1.86)  

式中 u 和是近海表的纬向和经向风速，取自大气模式最低层(用下标 1 表示)， 

还应指出，当把海面热通量用于海洋模式时，一般设定它在第一垂直层被全部吸收。

但是，包括在海面热通量中的太阳短波辐射通量向海中的穿透是深度的函数。能量按指数

衰减，假设其穿透系数 penk 对深度 zk的关系为： 

21 )1(
lzlz

k
kk eAAepen


                                      (8.1.87) 

在清水情况，可取 A=0.58，l1=0.35m，l2=23m。即能量的 58%按 0.35m 的 e 折尺度衰减，

能量的 42%按 23m 的 e 折尺度衰减。因此，如海洋模式第一层取 50m 厚，将不需考虑短

波辐射再向下的穿透，如果第一层小于 25m，将导致该层过大的加热，应考虑短波辐射通

量传到第二层以下的情况。当第一层厚度取 10m 时，其影响更显著，在北半球夏季可达到

相当大数值，应考虑短波辐射向下穿透作用的参数化。通常由 (8.1.87) 式求得模式层穿透

系数并计算各模式层得到的短波辐射。 

(3) 海洋和海冰给大气的信息 

海洋模式从大气模式得到所需的场以后，海洋也需保持这些强迫参数不变，积分一个
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模式日，使海洋模式在大气的强迫下调整到新的状态。海冰模式除了受到来自大气的强迫

外，还受到海洋的强迫，通常海洋有热通量传向海冰底部，也有热通量通过海冰，使海冰

模式进行调整。对绝大部分实际耦合过程，大气从海洋得到的参数只有 SST 和海冰分布。 

由于计算条件限制，通常在全球耦合中的海冰模式比较简单，但有证据表明，不同类

型的海冰模式对全球气候有不同的敏感性。早期的全球耦合模式，几乎都只包括简单的热

力学海冰模式 (如 Semtner 模式)，这种模式仅考虑海冰形成和融化对上面的大气和下面的

海洋的温度影响，不考虑冰的移动和任何动力学过程。也有更复杂和较逼真的海冰模式 (如

Hibler 模式和 Parkinson-Washington 模式)，但计算量太大。用更精练的海冰模式，有可能

更真实地估算海冰在全球气候中的作用，这些模式可包括早期简单海冰模式的热力学作用，

海冰的运动，水道和冰湖的作用以及某些简单的冰动力学过程。 

海冰模式除了有来自大气的强迫外，还须由海洋模式提供温度和表面洋流的资料，并

要求在保持这些强迫场不变的情况下积分一个模式日。在海洋和海冰模式积分一个模式日

后，对该日的 SST 和海冰分布进行平均，把这些新值再反馈给大气模式，强迫大气模式继

续往下积分。如此循环就可完成耦合过程的积分。上述例子中把海气耦合交换信息的时间

间隔取为 1 天有些任意性，但在模式的发展过程中经常被采用，例如在 20 世纪 80 年代末，

当时由于多采用粗网格耦合模式，故通常取这样的间隔。 

    3. 耦合技术 

大气与海洋耦合的最基本问题之一，是不同介质的响应时间尺度问题，即大气响应较

快，海洋响应较慢。在 20 世纪 60～70 年代，由于计算条件限制，发展出非同步耦合方案，

特别在模式中考虑季节循环下应用较多。在非同步耦合中，大气模式与海洋模式积分的时

间不均衡。一般大气模式需要较多的计算时间，但对来自海洋的变化的强迫响应较快；海

洋模式需要的计算时间少，而对来自大气的变化的响应则慢得多。不同步耦合正利用这个

特点，对大气模式积分时间短，对海洋模式积分时间长，例如，大气模式积分一年，强迫

条件包括季节变化，而海洋模式积分 10 年以上，以便使海洋对这一年的大气强迫作出响应。 

最早发表用 AGCM 与 OGCM 耦合的试验，是由 GFDL（Geophysical Fluid 

DynamicLaboratory：地球物理流体动力学实验室）的 Manabe 和 Bryan 在 60 年代末进行。

他们建立了粗网格(55) 的简单扇形大气和海洋模式。大气模式为 9 层，海洋 5 层。模

式积分不同步，大气积分仅一个模式年，而海洋用年平均的太阳辐射强迫积分 100 年。对

大气的每个模式日，海洋与大气交换一次信息。这项计算在 UNIVAC1108 机上花 1200 小

时。如按今天的计算机标准，其计算量也很庞大。 

尽管在 GFDL 进行的第一次海气耦合积分，海陆设置简单，且有其它局限，但却模拟

出可以接受的大气和海洋的温度 (图 8.6)。此模拟中的系统误差，在今天的粗网格 CGCM

中也仍然存在。如热带 SST 太低，高纬 SST 太高，大气的热带对流层太冷。但这标志着海

气耦合的开始，说明两种独立的介质(大气和海洋)可以耦合，相互作用，并产生与观测相

差不太远的气候。此后，发展了分辨率为 55 ，大气 9 层，海洋 12 层，有真实地理形

状的耦合模式，它仍采用不同步积分，大气积分了 310 个模式日，海洋积分 272 个模式年，

海气之间每 1/4 个大气模式日交换一次信息。耦合积分中大气与海洋仍为不同步，耦合数

据库随时更新，新的边界条件传给相应的模式 (图 8.7)，用这种方法大气模式积分 4.2 模式

年，海洋模式积分 1200 模式年。 

当全球模式发展到 80 年代，发现了非同步耦合的问题，如不利于用来做气候敏感性试 
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图 8.6 纬向平均大气和海洋温度剖面 

右图为观测值，左图为由 GFDL 早期大气－海洋模式计算值 (Manabe, 1969) 

 

 

 

图 8.7 GFDL 耦合模式对季节循环积分的非同步耦合方案 

(Manabe, 1979) 

 

验，促使在敏感性试验中采用同步耦合，并提出海洋与大气模式信息交换的频率至少为每

个模式日一次。这就是现在同步耦合通信的最小频率。而不同步耦合还在耦合模拟的起动

调整阶段使用。 

如果大气模式没有日变化，那么每模式日一次的通信频率就够了，如果大气模式包括日

变化，则海洋与大气之间的通信频率则需达每小时一次的量级。这就大大增加了计算量，

因为大气模式包括日变化要求在计算中更多地调用耗计算机时较多的辐射子程序。因此到

80 年代末大部分全球耦合模式不包括日变化，这并不是因为日变化不重要。事实上，日变

化对气候模拟有显著的影响。但是在不包括日变化的情况下进行长期积分研究基本的气候

敏感性也可行，能模拟出大多数第一级的气候特征。到了 90 年代，更多的耦合模式包括了

日变化，在海洋与大气模式之间的通信频率更高了。总之，在模式逼真细致与允许进行长

期积分的计算效率之间做出恰当的选择，是确立气候模拟总体设计所要考虑的中心要素。 

（1）耦合模式的初始化和耦合调整 

用于气候研究的海气耦合模拟试验，一般由耦合模式初始化，短时的耦合调整积分，

耦合控制试验和敏感性试验 (图 8.8) 等组成。设计一个成功的海气耦合模式试验，主要挑

战之一是把耦合模式控制试验的气候漂移减少到最小。因为气候漂移具有偏离某种初始状

态的一种非强迫的趋势，它不是对平均气候状态产生的正常变率的组成部分，积分中出现

的气候漂移关系到对气候变率的分析和对敏感性试验(如对辐射强迫变化响应)的解释。除

了改进海洋和大气模式以外，减少气候漂移的方法主要是：① 通过耦合模式的初始化，制

成接近平衡状态的耦合积分初始场，减少因初始场不平衡引起的气候漂移；② 对模式之间

的通量交换进行调整。 

 

 

 

图 8.8 海气耦合模拟试验流程图 

(赵其庚, 1999) 

 

耦合模式的初始化有各种不同方法，从耦合模式国际比较计划 (CMIP) 得到的资料，

大多数是从平衡的海洋和大气初始场开始的耦合积分，但也有从非平衡的初始场开始耦合

的探索，如大气模式国际比较计划 (AMIP) 规定的 SST 强迫积分 10 年后的结果作初始场，

海洋模式使用从与大气模式相应月的观测分析温度和盐度分布起积分 10 年的结果作初始

场。获得平衡初始场的方法通常是分别积分 AGCM 和 OGCM (参见图 8.8 初始化示意)。对
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AGCM，一般是从观测初值出发，用规定的 SST 强迫 (可包括季节变化)，积分 10~20 年方

可得到准平衡场。对 OGCM，一般从具有观测分析的温度 T 和盐度 S 的静止海洋 (因无洋

流资料) 开始积分，海表通量多用向观测的海表温度 SST 和盐度 SSS 恢复的方法计算，也

有用大气参数计算。但深层海洋响应慢，积分几千年才能使整个海洋达到稳定平衡状态。

由于OGCM的初始化需要的计算量太大，GFDL还设计了一种对深层海洋加速积分的方案，

即在同一积分中，下层积分步长比上层长，其优点是可使整个海洋较快地达到好的稳定平

衡；缺点是由于时间尺度不同，上下层之间的混合可产生自上层向下层的异常瞬时强迫。 

对海洋模式还有一种初值化方法。在模拟开始，强迫海洋的三维结构与观测资料一致。

如海洋积分从观测的二维 (纬度﹣深度) 或三维海洋温度和盐度结构开始，并强迫模式变

量向观测值接近。这种方法的优点是，海洋模式开始状态接近观测的海洋，避免了因使用

加速积分方法涉及的时间尺度问题而产生的系统误差。使用这种方法的前提是，对大部分

深层海洋离开初值的时间尺度应为 100 年或以上。因此，当所研究的气候问题的时间尺度

为 100 年或以下时 (如季节到年际尺度)，海洋状态的这种慢的漂移比起耦合模式所研究的

信号小得多。由于初始海洋状态未达到稳定平衡，模式海洋将会慢慢地向模式自己的气候

状态漂移，不管这种漂移多么小，在模式系统中也会出现不平衡，这种缺陷能影响耦合模

拟结果。此外，古代气候的记录已表明，观测的海洋﹣大气系统可能不处在平衡之中，因

而海洋观测的代表性是不完全的，只能看作是更长时间尺度变化中某时段的状态。 

经过初始化得到的模式海洋和大气状态，即使分别达到了稳定平衡也不能保证海洋与

大气间的通量交换互相匹配，在耦合开始后仍会因互相不平衡而产生耦合冲击 (coupled 

shock)。为减小耦合冲击，常在耦合开始后的短期内 (一般 10 年左右) 进行耦合调整，采

取耦合恢复或仅对海洋模式使用大气通量等方法，待调整以后再正式开始耦合的控制试验

积分。 

（2）气候漂移和通量调整 

耦合模式中每个不精确的分模式有它本身的系统误差。耦合模式系统误差定义为模式

模拟中稳定的误差，它是由分模式的缺陷单独产生的误差，再加上各分模式在耦合之后产

生的误差，或者说是由于不精确的各分模式之间的耦合相互作用产生的误差。有时也把这

样定义的系统误差称作气候漂移。本节所称的气候漂移，不是指耦合模式以几年或更短时

间向相对稳定的系统误差形式的急速演变，而是指耦合系统以长时间尺度 (百年量级) 从

海洋的一种初始状态，或从耦合分模式之间小的不平衡开始的缓慢的状态变化。如果使用

加速的起动调整方法，按定义则系统没有什么气候漂移，但在海洋分模式中可能有较大的

系统误差。 

面对这些系统误差，耦合模拟者必须做出合理的决定。一种处理方法是认定系统误差

虽然在控制积分中严重，但有指示性意义，可准确地表示耦合模式的缺欠，为解释敏感性

试验结果提供有意义的信息。这样处理的好处是，耦合的模式在内部一致，模式的缺欠没

有被掩饰和隐藏，可根据耦合模式的响应直接解释敏感性试验。其缺点是控制积分的系统

误差可能不真实地影响敏感性试验的结果。 

另一种处理方法：模拟者可认定，在控制试验中出现的系统误差过大，对敏感性试验

结果的影响已达到不能接受的程度，必须对控制试验中的误差进行某种修正，以便为敏感

性试验提供一个更真实的基本气候状态。这种方法称作通量订正或通量调整。其好处是使

控制试验的模拟更像观测系统，基本状态的改善可为气候敏感性提供更好的评估。这里还

隐含一个假设，即敏感性试验是基本状态上的一个小扰动。缺点是耦合系统已被改变，敏

感性试验结果不能准确表示在没有订正情况下耦合结果的特征。 
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对海气界面上的变量(图 8.5)有几种方法进行通量订正。对热通量的订正，一般是先在

观测风应力和海面气温强迫下运行海洋模式，可获得对海洋的净热通量强迫 Ho，即 

)(0 compobs TTH                                             (8.1.87) 

    式中γ被 Haney 称为耦合系数。此系数引进了一个对海洋模式计算的 SST(Tcomp)的时

间滞后订正，使其接近观测的 SST(Tobs)。在对海洋模式积分若干时间后，Ho的值(需要订

正 Tcomp 到 Tobs 所需的净热通量)做为时间和空间函数被储存下来。 

接着用观测的 SST 强迫大气模式进行积分，把由大气模式计算的净热通量 Ha(由 8.1.5

式的不平衡产生)也做为时间和空间的函数存下来。则对耦合模式的热通量订正值 Hc为 

 aoc HHH                                                 (8.1.88) 

    在每一时步，把它作为时间和空间的函数加进从大气到海洋的净热通量中。从几个模

式总的情况看，净海表热通量可以表示出全耦合动力学模式的问题。 

在热带，大气模式净热通量的系统误差通常比海洋模式小 (海洋模式有强的变冷趋

势)，耦合模式的系统误差是由海洋模式主导。如在耦合模拟中热带的热通量比观测的正值

大，SST 比观测值低。在这种情况下，采用 Hc 作通量订正，加入由大气模式计算的热通

量上，就可订正海洋模式系统变冷的误差。 

对于其它量的通量订正，一般在观测的 SST 强迫下首先积分大气模式。由大气模式计

算出的风应力和淡水通量 (P﹣E) 值减去观测的风应力和由观测盐度计算的淡水通量则获

得对来自大气模式的通量的订正值，把这些值作为空间和时间的函数储存下来，在耦合积

分的每一时步，把订正值分别加到由大气模式计算的风应力和淡水通量值中。这可有效地

消除来自大气模式的系统误差，使耦合模拟大致接近观测值。 

进行通量订正是希望消除耦合模式向自身充满系统误差的气候“漂移”。因订正项仅加

在每一时步，耦合模式还可能存在慢的漂移，另外还有表面条件的改变问题，如所有的冰

在某格点融化，对新的裸露的海洋点的通量订正要根据新情况进行处理。总之，耦合模式

的系统误差很显著，如何处理也还有争论。如果用通量订正方法，订正项相当大，有时可

达正确值的 5 倍以上。若不进行通量订正，则模拟将有相当大的系统误差，如在热带某些

地区 SST 比观测值可低 4℃以上。 

（3） 距平耦合 

为减小耦合模式的气候漂移，对于海气间的通量交换也可采用距平耦合代替完全直接

耦合的方法，即对某些通量或全部通量扣除其模式气候的平均量。例如美国国家环境预报

中心(NCEP)用于太平洋海温预报的耦合模式对短波辐射和风应力采用距平耦合方法。这实

际上也是一种通量订正，可减小大气模式和海洋模式的系统误差。 

中国科学院大气物理研究所张学洪等（1992）采用月平均通量距平耦合方案研制了全

球大气、海洋和海冰耦合模式，对控制气候漂移取得了令人满意的结果。该方案假设由大

气通过海面进入海洋的通量 F 为大气状态，并和海洋状态的函数，定义： 

 ),( ccc  FF                                              (8.1.89) 

),( uou  FF                                              (8.1.90) 

),( uu  FF
R

O                                             (8.1.91) 
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式中上标 c、u 和 o 分别表示耦合、未耦合和观测的状态，F
c 为海洋模式和大气模式直接耦

合时海洋得到的通量；F
u 是单独的海洋模式在观测的大气强迫下得到的通量；F0

R 为由未

耦合的海洋和大气状态计算得到的参考通量。 

由大气进入海洋的通量距平定义为 

Rc FFF 0                                       (8.1.92) 

     耦合模式中大气进入海洋的通量则为 

FFF u                                            (8.1.93) 

     考虑到一个没有明显气候漂移的耦合系统其通量距平的长期平均值应该趋于零，如果

耦合积分开始时未耦合的大气和海洋模式都已达到自己的准平衡态，这时的F 值应接近于

零，但这不能保证耦合开始后F 的长期平均值接近于零，因为它决定于耦合模式的性能和

状态。为使通量矩平的长期平均值接近于零，该方案在开始阶段先进行耦合调整试验，设

耦合调整时期通量距平的平均值为 

dtFF
T

F
RT

c )(
1

0
0

                                       (8.1.94) 

其中 T 为耦合调整积分时间，代入后则第一次调整后得到的参考通量为 

FFF
RR

 01                                              (8.1.95) 

     再用新的参考通量 F1
R 代替 F0

R 进行第二次耦合调整积分，得到新的 F 和 F2
R。如此

继续下去，直至 F 趋近于零，最后得到固定的参考通量 F
R。据他们的经验，这种耦合调

整积分长度为 3~5 年，只须重复进行 1~2 次即可达到趋近于零。用此耦合方案于全球 20

层海洋模式和9层大气模式进行200年耦合积分得到的全球平均SST和海冰面积变化表明，

全球 SST 除前 10 年略有上升外均围绕其平均值振荡，海冰面积也基本上没有气候漂移。 

4. 大气、海洋、海冰耦合模拟应用 

由于大气、海洋和海冰的相互作用极为重要，因此要能精确模拟出在大气﹣海洋﹣海

冰界面附近的变化，就要求在计算中把这三个介质全部引入模式 (在无冰水域情况下，只

引入大气和海洋两个介质)。这个问题对长时间尺度的模拟尤为重要，如模拟大气中增加二

氧化碳和痕量气体对未来气候的影响问题。许多研究人员终于研究出了海洋、海冰和大气

的耦合模式 (Washington et al., 1991)。 

在海洋、海冰和大气耦合计算中，一个主要问题是不同介质的时间尺度差异，特别是

整个大气对外部条件调整的反应远比海洋迅速得多，调整的时间尺度大约只有几天到几个

月 (Gates, 1981)。虽然海冰、雪盖和洋面海水响应的时间尺度大约也是几个月，但是深海

响应的时间尺度一般就需要几百年了。模拟高山冰川和冰盖，它们响应的时间尺度分别为

几百年和几千年左右。 

由于大气和海洋时间尺度不同，所以某些大气﹣海洋的耦合工作是非同步。在这种情

况下，大气和海洋模式是用不同的时间步长分开后相继运算。先把大气计算的结果作为下

一步海洋迭代的边界条件代入海洋模式，然后再把海洋计算的结果代入大气模式。例如，

Manabe et al.,(1975) 和 Bryan et al. (1975) 的第一个全球环流耦合模式中，大气用的是 9 层

模式，海洋用的是 12 层模式。Washington et al.(1980)的 8 层大气模式和 4 层海洋原始方程
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模式中，也都是这样处理的。早期耦合区域有限模式  (Bryan, 1969b; Manabe, 1969a,b; 

Manabe et al., 1969) 的推广运用的是年平均日照，而不是有季节变化的太阳辐射；在后来

的模式版本中 (Manabe et al., 1979)改进采用了实际太阳辐射的真实季节变化值。 

在另外一些模式中进行了同步运算，例如 Bryan et al. (1982) 的模式将大气环流谱模式

和深海模式同步耦合。Bryan et al.(1982) 的模式建立在 Manabe et al. (1980) 早期使用的模

式基础上，用 9 层大气谱模式与没有平流或扩散的固定深度的海洋混合模式耦合。 

上述大部分耦合模式都以某种方式包括了海冰。虽然用了比上一节谈到的单独海冰模

式更简化的参数化，例如 Bryan et al. (1975) 和 Manabe et al. (1975) 根据能量平衡和海冰移

动，在模式中引入了海冰热力学含义，但没有考虑浮冰不同厚度的影响。当海冰厚度超过

4m 时，所有海冰都停止移动；当冰厚度小于 4m 时，海冰是严格随海洋上层的海水漂移的。

由此产生的计算结果将导致北极海冰随时间增长过快，平均和最大冰厚度不断增大，在模

拟的 200 年内，它们的值分别达到 5.32m 和 29.7m (Manabe et al., 1975)。与此相反，模拟

的南极冰盖远比实测冰盖少，这是由于模拟南极地面温度太暖的缘故。 

用耦合模式进行的大多数研究 (例如 Manabe et al., 1975; Manabe et al., 1979; Manabe 

et al., 1980; Washington et al., 1980; Washington et al., 1984; Washington et al., 1986) 所模拟

出的海冰分布都比非耦合模式模拟的结果差。在 Washington et al.(1980) 的模拟中，海冰是

用严格的热力学方法处理的，而且没有考虑浮冰的超前，结果南大洋海冰很少。一年中大

部分时间海冰主要限于罗斯海和威德尔海。模拟结果反映南大洋模拟的海面温度比实测值

偏暖 1～5K，主要原因是由于模式网格粗和次尺度热扩散过剩而产生的结果 (Washington et 

al., 1980)。 

耦合模式模拟的结果比单独模式有所改进，特别是那些已知的单独模式模拟较差的地

方，因为这些模式没有详细规定边界条件。例如，单独海冰模式模拟出来的北大西洋北部

海冰过剩，而在 Hibler et al. (1984) 海洋﹣海冰耦合模拟中北大西洋北部海冰大大减少了。

Hibler 和 Bryan 把 Hibler (1979) 海冰模式和 Bryan (1969a) 海洋模式耦合，用于包括格陵

兰海和挪威海有限区域的模拟，结果与格陵兰海和挪威海实测海冰边缘相比，冬季的海冰

边缘的位置比 Hibler (1979) 单独模式有了明显的改进。 

 

8.1.5.2 全球-区域嵌套模式 

 

由于当前的全球大气-海洋-陆地耦合模式（CGCM）的空间分辨率一般在百公里的量

级，因而难以描述区域尺度的复杂地形、植被分布和物理过程，对区域尺度的气候及其变

化，尤其是对降水的模拟与预报能力不高。为了克服 CGCM 在该方面存在的较大的不确定

性，90 年代以来区域气候模式极为迅速地发展起来。 

为了提高模拟区域气候变化的能力，目前主要有以下几个途径：一是增加现有全球环

流模式的水平分辨率, 如日本全球变化前沿研究计划（Frontier Research System for Global 

Change）就正在发展水平分辨率大气环流模式为几十至几公里、海洋环流模式为 0.1°的

全球模式，并为此而开发研制超高性能的并行计算机“地球模拟器”。二是在全球环流模式

中采用变网格方案技术，在重点研究区域采用较高的水平分辨率（如 T200），而远离重点

研究区域的地区则取较低分辨率（如 T18）。三是采用高分辨率的区域气候模式与全球环流

模式进行嵌套。一些区域气候模式将全球大气环流模式范围缩小到要研究的区域，再与相

应的全球模式相嵌套。而更多的区域气候模式的动力学框架则取自中尺度天气模式，并引

入气候物理过程参数化方案，使之适应于气候研究。 
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由于第一、第二两种方法受到计算机能力的限制、变网格方案的复杂性以及发展适当

的物理过程参数化方案的困难，所以利用第三种方法—以发展全球﹣区域嵌套模式进行区

域气候模拟研究占多数。由于具有较高的分辨率，区域气候模式可以细致地描述研究区域

内的地形、海岸线及地表植被分布等地表特征，加之相对更加完善的物理过程，进而能对

区域内不同尺度系统之间的相互作用进行更好地模拟，因此，区域气候模式通常可以更准

确地揭示大尺度背景下的区域气候特征。 

发展区域气候模式有几个关键环节：①物理过程参数化方案；②空间分辨率；③侧边

界嵌套方案；④初始化方案。每个模式根据其不同的发展阶段又形成了各自不同的版本，

下面介绍 MM4 和 RegCM2 模式，并对其侧边界条件与嵌套技术做简要介绍。 

1. 区域中尺度气象模式 

有限区域中尺度气象模式（MM）是一个具三维原始方程数值模式 (Athens and Warner 

1978; Athens et al., 1987)。MM 模式中主要物理过程包括辐射计算、边界层处理、积云对

流参数化、陆面过程模式。 

第四代 MM 模式（MM4）辐射计算采用改进的 CCM2 辐射方案，将太阳辐射分为近

红外和可见光部分，太阳光谱分 18 个波段进行计算,晴空辐射包括瑞利散射和 O3 、CO2 、

H2O、O2 的辐射效应,在有云的情况下考虑云顶反射、云与云、云与地面间的多次反射。

模式用 Kuo - Athens 型积云方案刻划积云对流过程，包括云水和雨水的预报、可分辨尺度

的平流等。模式下边界与陆面过程模式 BATS 耦合，以刻划植被、土壤和大气间的动量、

热量和水汽交换，包括一层植被与三层土壤及雪被在内的陆面物理过程。它包含 18 种植

被类型,土壤层分辨土壤的质地和颜色等主要物理属性。区域模式要求给出一系列 BATS 

场的初始值，一般假设土壤表面温度和植被温度与大气最底层的气温一致，土壤水含量根

据植被和土壤类型确定。土壤水文过程包括土壤水预报、降水、径流、积雪、蒸发、土壤

水扩散等。土壤水运动从高分辨的土壤模式中求出,地表径流是降水率和土壤饱和度的函

数。 

边界层的计算采用中等分辨率方案, 表面蒸发依赖于土壤水的可获得率。在边界层通

量计算中,湍流输送在稳定和近中性层的结构条件下由涡漩扩散决定，其扩散系数依赖于表

面粗糙度和近地层大气稳定度。在不稳定条件下，湍流输送由于对流调整进行, 除标准温

度调整外, 也重新调整湿度的垂直分布。这一方案包含了反梯度输送项，刻划了对流引起

的非局地输送 (陈明等, 2000)。下垫面预报量包括土壤上下层的温度、植被冠层温度、叶

面温度等。 

由于 MM4 主要模拟天气过程，在古气候模拟中并没有直接应用，但在此基础上发展

了区域气候模式，则被用来模拟长期气候。 

2. 区域气候模式 

为了克服 GCM 因其网格较粗、难以捕捉中、小尺度强迫起主要作用的区域气候变化

局限性，Dickinson et al. (1989) 首先利用一个有限区域中尺度气象模式 (MM4) 与其设计

的生物圈﹣大气传输方案 (BATS) 相耦合，并与美国国家大气研究中心(NCAR)的 CCM 嵌

套在一起，成功地对美国西部进行了气候模拟。以后进一步修改发展，如加入 CCM2 的辐

射传输方案及 Dickinson (1993) 改进的 BATS1e 方案，并对边界层、积云对流的参数化及

土壤温、湿计算等方案，NCAR 研制出第一代区域气候模式－RegCM1(Giorgi, 1989; 1990)。

该区域气候模式已经被广泛地用来模拟北美、西欧、东亚和非洲的区域气候变化与变率。 

RegCM2 的动力框架与 MM4 一致，采用坐标上静力、可压缩原始方程。其物理过程

主要包括动力方程、连续方程、热力学方程、静力平衡方程、由连续方程得到的地面气压
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倾向方程及各模式层上的垂直速度的诊断方程。模式的水平网格系统采用“Arakawa B”交

错网格，这种网格将动量(Pu) 及 (Pv) 定义在“圆点”上，而其它变量定义在“叉点”

上。各种试验表明这种网格系统对气压梯度力及水平散度的计算比较精确。模式在垂直方

向可任意分层，各变量在垂直方向也是交替分布。其中“垂直速度”放在整层上，而其

它所有变量放在半层上。图 8.9 给出了 RegCM2 中垂直和水平网格结构，为了采用高分

辨率边界层方案，垂直方向采取非均匀分层，通常在大气底部分得较细。 

表 8.2 列出了 RegCM2 模式的垂直分层情况。该模式在差分方案的设计上保持了质量

及动量守恒，并近似满足总能量守恒。考虑到模式的精确性对所用静力平衡方程的形式相

当敏感 (Anthes, 1971)，因而模式中位势高度的计算是通过直接在速度层(半层) 上积分

静力平衡方程得到，而不是如通常那样先积分到整层再插到速度层上。 

模式气压梯度力的计算采用静力扣除的 Corby 格式。RegCM2 的时间积分方案采用由

Madala (1981) 提出的分离积分技术，该方案采用较短的时间步长来处理最快的两个重力 

 

 

 

图 8.9  区域气候模式垂直网格结构 

k 是垂直分层: 1, 2, ….11 层, 分别对应半 层，数值见表 9.1 (郑益群, 2000)。 

 

表 8.2  RegCM2 模式垂直分层情况 

 

 

模，而对于其它过程则采用较长的时间步长。利用该技术可在保证精度的情况下使用超过

两倍的时间步长。为了克服非线性不稳定及混淆误差，在模式中加进了水平扩散。水平扩

散在贴近侧边界处的网格点上用二次形式，而在区域内部用四次形式。 

为了描述次网格物理过程对模式变量的影响，必须对这些次网格过程进行参数化。 

NCAR自1993年推出RegCM2后，一直未停止对其中物理过程参数化的改进。早期RegCM2

版本中的辐射参数化采用的是 Briegleb (1992) 为 CCM2 设计的辐射包－CCM2RAD，其红

外辐射计算与以前的方案类似，但短波分量的计算与以前有明显不同。CCM2RAD 采用δ

-埃丁顿近似来表示 O3、H2O、CO2 和 O2 的影响，散射、吸收光谱从 0.2~5μm 分为 18 个

波段，云的散射、吸收参数化采用 Slingo (1980) 的工作，云辐射依赖于三个云参数，云覆

盖率 fcl、云水含量 L、和云粒子半径 re，在晴空状态，该方案计算的辐射通量与加热率接

近逐线和窄带的计算精度。此后，RegCM2 中又用 CCM3 的辐射包 (Kiehl et al., 1996) 代

替了 CCM2RAD，虽然新方案中保留了原方案的主要特征，但增加了其它温室气体(如 NO2, 

CH4, CFCs)、大气硫物质及云冰的影响。在积云对流参数化方面，RegCM2 中原有

Kuo-Anthes 方案及 Grell 方案两种选择，后来又加入为 CCM3 发展的深积云对流方案﹣质

量通量方案编制(Zhang et al., 1995) 。在 RegCM2 中，水汽可通过显式和隐式两种方法来

计算，采用显式方案时，水汽、云水和雨水都作为预报量给出，但因该方案在气候模式中

耗用机时过多，其后又对其进行了简化，在简化方案中仅仅包含一个云水诊断方程，并用
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其表示云水形成、对流和湍流混合、次饱和状态下的再蒸发及通过整体自动转换项向雨水

的转变。当然，该方案的改进不仅简化了微物理过程，而且将云水变化的预报直接用于云

辐射计算，在此前的版本中，用于云辐射计算的云水变化是通过相对湿度诊断得到。这种

改进为水循环的模拟和能量收支计算的相互作用提供了重要基础 (Giorgi, 1999)。RegCM2

中设置了两种行星边界层参数化方案，即整体空气动力学方案和高分辨边界层方案。利用

高分辨方案可预报水平风速(u，v)、位温、水汽混合比(qv)、及云水(qc) 的垂直混合。在该

方案中将大气层结构划分为四种类型，分别是：稳定、机械驱动湍流、强迫对流不稳定及

自由对流不稳定。而这四类又可归纳为两个体系，即夜间体系和自由对流体系。根据这两

个体系不同的稳定状态分别采用相应的垂直扩散方法来计算湍流输送。 

 对于下垫面强迫过程的描述，RegCM2 中耦合了由 Dickinson (1993) 改进的 BATS1e

方案。该方案在水分循环、地表感热及动量通量计算方面与较早的 BATS 方案类似，可描

述 18 种下垫面类型，但不同之处在于为改善土壤湿度计算加进了 3m 深土壤层，修正了积

雪区的土壤温度强迫回复计算法，并在利用粗糙度时考虑了非零的“位移长度”订正。因

为陆﹣气相互作用在东亚古气候模拟中有重要影响，故有必要对 RegCM2 中的陆面过程方

案作较为详细的介绍。 

 土壤温度对后期气候有明显的影响。BATS 将土壤温度在垂直方向分为三层。这包括

具有日变化周期的表层土壤温度 Tg1、具有季节变化周期的次层土壤温度 Tg2 和固定的年平

均深层土壤温度 Tg3。 

表层和次层土壤温度分别如下： 

1212111 /)(//  ggsssg TTCdChCtT                             (8.1.96) 

])(/)[(/ 32411232 sfggggg QTTCTTCtT                      (8.1.97) 

其中 321 ,2,5449.32 CCC   是次层土壤张弛率，取为 0.2；C4 为表层土壤温度

对年平均值的减弱效应，除在永久冻土外都取为 0；τ1=8.64×10
4
s，即一天。hs 为地表吸收

的净热通量；Qsf表示由于融化或凝结造成的次层土壤温度的变化率。  

对于水面、海冰或裸地表感热通量可表示成： 

 )( 1 agaDpaS TTVCcF                                               (8.1.98) 

相似地，水汽通量 Fq 为： 

)( aggaDaq qqfVCF                                                 (8.1.99)  

其中，qg是饱和混合比，qa 是大气模式最低层水汽混合比，fg 是湿度因子，除对扩散限制

土壤表层外，取值为 1。在扩散限制土壤表层定义为地表实际蒸发率和可能蒸发率之比

fg=Fq/Fqp，Ta、Va 分别为冠层顶的温度和风速。拖曳系数 CD=f(CDN,RiB)，CDN 为中性稳定

拖曳系数，RiB为总体理查逊数。 

在 BATS 中，由于考虑了植物冠层与大气之间，植物冠层内空气以及空气和叶之间、

根和土壤之间的水分、热量的非常复杂的传输过程，因而必须对它们进行合理的参数化。 

叶面到大气的热通量 Hf、植物冠层到大气的热通量 Ha及地表到大气的热通量 Hg分别

表示为： 

)(1

affpalaSAIff TTcrLH                                  (8.1.100) 

gfaafaDpaa HHTTVCcH  ＝)(                          (8.1.101) 
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)]()1[( 1 afgaffafDpag TTUVCcH                     ( 8.1.102)              

                                    

式中， f 为植被覆盖率， SAIff LA  表示总的湿植被冠层面积，
1

lar 为叶的热和水汽通

量的传导率。 

由（8.1.100）～（8.1.102）可得到叶间空气温度 Taf， 

)/()( 1 GFAgGfFaAaf cccTcTcTcT           (8.1.103)                        

以上各式： ])1[(,, 1

affafDGlaSAIfFaDA UVCcrLcVCc   
，分别是冠层顶、

叶和地面向大气的热量传输；Uaf为进入叶间的风速。 

同样利用 Ea＝Ef＋Eg，（Ea为植物冠层向大气的水汽通量，Ef与 Eg分别为叶与地面向

大气的水汽通量），可求得叶间空气水汽混合比 qaf，，即 

)/()( , gGVAsggG

SAT

fVaAaf fcccqfcqcqcq            (8.1.104)                   

其中， FV crc  是叶对水汽通量的平均传输率。 

通过对叶能量守恒公式用 Newton-Rophson 迭代法可求解叶温 Tf，得到 Tf后就有 

         fafa TTT  ,                                (8.1.105)                                    

          fafa qqq  ,                                (8.1.106)  

用（8.1.105）、(8.1.106)可计算有植被地表向大气的感热和潜热通量，并可通过加上蒸

散与叶向大气的水汽通量之差来更新叶水分收支。 

最后，考虑植被时土壤各层的湿度及雪盖液水当量就可表示为： 

wmqtrwsfrsw DSFErRPtS   )1(/          (8.1.107)           

wmqtrwfrtw DSFERPtS  )1(/                 (8.1.109)    

smqfscv DSFPtS  )1(/                            (8.1.110) 

式中，Ssw、Stw 分别为表层、根层上以米为单位的液水含量，Scv为雪盖的积雪水当量，Pr、

Ps分别为液、固态降水率，f为植被覆盖率，Rs 为表面径流, Rw=Rs+Rg为总径流量，rw为

由根层到表层的水分扩散传输率，β为表层土壤的蒸腾比率，Etr 为干叶蒸腾率，Fq 为土壤

水分蒸发率，Sm、Dw、Ds分别为雪融率、过量水及过量雪自叶面的滴落率。有关 BATS 中

参数化过程的基本公式更为详细的介绍 ，请参考 Dickinson（1993)的研究。 

由于 RegCM 能够较稳定地模拟气候状况，在古气候模拟中多有应用（Hostetler et al., 

1994; Zheng et al.,2004）。 

3. 侧边界条件与嵌套技术 

（1） 侧边界条件 

由于区域气候模式在水平方向面积有限，并未覆盖整个地球表面，因而必须给出相应

的侧边界条件才能使模式封闭。采用区域气候模式与全球气候模式进行侧边界嵌套，即由

GCM 提供边界值，使其能够长时间积分。在古气候模拟中，也通常采用全球气候模拟的

结果作为区域气候模式的侧边界条件 (郑益群, 2000; 钱永甫等, 2001)。 

由于模式积分的时间比较长，考虑到计算机机时过长等问题, 一般需要首先选择模拟
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的区域作为模式的积分空间。需要确定的主要参数包括模式中心点位置 (经度和纬度)，水

平格距为 km，垂直方向分层数，对应的σ层高度，模式大气顶部气压(hPa)。同时还需要

确定模式地形和下垫面。 

（2）嵌套原理与技术 

嵌套原理。 嵌套模式的基本思想是，用粗分辨率的全球模式模拟全球气候，然后用

其输出结果来驱动高分辨率的区域气候模式。在这种单向嵌套技术中，区域模式产生的环

流并不反馈到全球模式中,但要求全球模式能够提供气候对各种强迫的正确响应。全球模式

的典型分辨率在 200～400 km 左右,从区域气候模拟的角度, 这样粗的分辨率已极大地歪

曲了局部地形、海岸线及下垫面分布状况等一系列影响局地气候的因子。因此发展区域和

全球模式的嵌套技术，既可以获得大尺度天气系统的基本特征，又能够获得由大量中尺度

强迫引起的高分辨率信号。嵌套技术的两个主要问题是：嵌套区域模式是否能够积分足够

长的时间而不引起模式误差的过度增长；其次嵌套区域气候模式模拟的天气系统是否代表

了真实的天气特征并能够反映高分辨率的区域和中尺度强迫过程。 

嵌套技术。 嵌套区域气候模式有几种侧边界处理方案可供选择，分别是：①固定边

界；②时间相关边界；③湿度流入流出边界；④海绵边界；⑤线性松弛边界；⑥指数松弛

边界。 

嵌套的区域气候模式要求给出初始场和随时间变化的边界强迫场，包括风场、温度场、

湿度场和气压场。对一个给定的积分时段,这些变量首先从全球模式的输出结果中插值到区

域模式的格点上,并通过指数松弛技术设置边界缓冲区, 以有效地阻止边界波的反射。当区

域与全球模式嵌套时, 边界吸收是一个重要问题。边界上提供区域模式内部大尺度的大气

结构, 驱动区域模式内部中尺度和天气尺度系统发展。从这个意义上讲，区域模式模拟了

局部地区强迫引起的高分辨率环流, 叠加在大尺度场上。因此，边界场必须满足的条件是

由区域模式引起的大尺度环流必须与全球模式提供的大尺度强迫一致, 同时区域模式必须

给出基于模式内部物理过程产生的高分辨率信息。因此，大尺度强迫因子不可太强, 否则

掩盖了区域内部的中尺度强迫信号。缓冲区的作用在于使大尺度强迫与区域模式得到的中

尺度结果充分混合，既保持区域模式内外的一致, 又使区域模式内部中尺度强迫物理过程

充分发展。 

 

8.2 特征时期的古气候模拟 

 

8.2.1 第四纪气候模拟 

 

第四纪始于 2~3Ma，是地质历史上的一个冰期时代。地球气候从新生代开始衰落 

(Cenozoic Decline) ，第四纪进入地质史中的最后一个冰期。 

尽管第四纪处于一个冰期时代，但全球具有次一级的冰期-间冰期变化，反映第四纪冷、

暖的周期性变化。进入第四纪时，现代大洋和现代大陆的基本轮廓已经形成，但随着冰期、

间冰期气候的波动，海平面曾多次发生幅度很大的升降，影响到海、陆的外形和范围的消

长。植物界和动物界在第四纪复杂的环境下进一步发展、演化，特别是高级哺乳动物的进

化，终于出现了人类，成为生物发展史和环境形成过程中的飞跃。现代自然环境的面貌基

本形成，自此以后，尤其是近万年以来，环境变化不再是纯粹的“自然”变化，而是在自

然演变的背景上加上了深刻的人类活动影响所共同产生的结果。第四纪时期，我国西部高
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原、山地强烈隆起，东部平原不断沉降，自西向东地势高差日益扩大，从南到北的纬度分

带、沿海到内陆的分区、平原到高原的垂直分异等气候特征形成。 而从长期气候演化来看，

气候在总的变冷趋势下多次发生冷暖变化。 

 

8.2.1.1 第四纪构造﹣气候 

 

在地球的演化史中，大规模的构造运动往往导致大幅度的气候变化，比如大冰期总与

强造山运动相伴，第四纪大冰期亦与青藏高原的隆升相伴。关于其间相互联系的原因，李

四光 (1972) 曾认为“大陆上升使气温下降，积雪扩大”，该论述显然正确，但缺少中间环

节。中低纬度高山的冰雪地区，由于大陆上升而直接导致积雪扩大，而南极和格陵兰高原

本身已在冰雪圈中，即使地势不高也应有冰雪覆盖 (如北极海)。以上问题更确切的解释似

乎应该是：大陆上升之所以导致两极冰雪圈的存在并扩大，应通过大气环流模式的应用和

构造﹣气候模拟的研究来提供气候变化的机制解释。 

本小节拟围绕第四纪地球最显著的构造运动—青藏高原隆升，进行相关的气候模拟介

绍。  

1. 高原隆升对气候系统作用 

北半球新生代以来，随着古特提斯海的消失和青藏高原的隆起，行星风系萎缩和转型， 季

风系统的发生和演化，不断被古气候模拟所认识。真锅淑郎等 (1977) 的研究表明，在有

青藏高原存在时，北半球大气活动中心的位置和环流形势，无论冬、夏都与目前的实测结 

 

  

 

图 8.10 GCM 模拟北半球地形变化下的古气压场（hPa） 

M：有山试验；NM：无山试验。图中深色箭头表示高空急流路径（Ruddiman and Kutzbach, 1989）。 

 

果一致。但是在数值模拟中设置青藏高原为 1000m a.s.l. 以下的地形，即无山模式，情况

完全不同，冬季的西伯利亚高压不复存在，夏季的印度热低压消失，也不存在给大陆带来

水汽的西南季风，在这种环流形势下，青藏高原地区上空盛行下沉气流，气候炎热干燥。

对流层下部的季风环流系统是由和海陆分布相联系的非绝热加热场决定，地形仅对系统产

生次一级的作用，当若无地形作用，则模拟不出对流层上部的南亚高压（Kuo et al., 1982)。

Ruddiman 和 Kutzbach 采用 GCM 模式，设置了亚洲青藏高原和北美科罗拉多高原在不断

隆起的两个典型阶段进行古气候模拟（Ruddiman and Kutzbach, 1989）， 检验北半球地形变

化对季节性地表压力的影响和大气环流的变化。模拟采用两个试验方案：亚洲和北美的有

山地形和无山地形。与无山地形试验相比，模拟结果表明有山地形试验在夏季（7 月）的

北美和亚洲产生了明显的季风环流 （图 8.10），东亚和北美东部降水增多，而北美西海岸

和地中海地区降水减少。冬季（1 月）北美，北欧和亚洲北部、北冰洋降温，亚洲内陆和

北美的北部降水显著减少。 

2. 青藏高原隆升对亚洲季风形成的影响 

(1) 南亚季风形成 

德国著名气象学家 Flohn (1968) 最早指出青藏高原在大尺度南亚季风中的重要性，Manabe 

et al. (1974)利用大气环流模式 GCM 进行了有山、无山的对比试验才使得这一问题得到全
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面而深入的认识。青藏高原大地形不仅直接控制着冬季西伯利亚高压的位置和强度，而且

决定着夏季风的建立与发展。Hahn 和 Manabe (1975) (图 8.11) 应用 GFDL 十一层大气环流 

 

 

 

图 8.11  GFDL-GCM 模拟青藏高原对南亚季风形成的敏感性试验 

7 月海面气压场模拟：a. 有山试验， b. 无山试验 (Hahn et al., 1975)。 

 

数值模式，模拟了青藏高原对南亚季风环流的作用。他们以风向的改变作为季风爆发的标

志，发现风向的改变如同雨季开始一样有突发性。 根据地面经向风的转变和高空纬向风的

突变的结果，反映青藏高原的存在引起这种突然的季节变化现象。在无山的实验中，高空

副热带急流并不发生突然的北跳，相反，是缓慢地向北移动的。在地面风向的变化中，南

风向北推移的日期比有山要早，但推移速度缓慢，其北界也只能到达印度南部 15N 附近。 

通过一系列 GCM 敏感性试验的分析得出：高原地形对南亚季风的作用比地球轨道参

数、大气 CO2 含量及冰期﹣间冰期下边界条件的影响都更为重要。数值试验(Prell et al., 

1992；Ramstein et al，1997)表明，由于从早渐新世到晚中新世，欧亚大陆的古地理环境发

生了巨大的变化，古特提斯海 (Paratethys) 的退缩导致欧亚大陆面积扩大，从而使亚洲季

风及其降水 (主要指 30ºN 以南地区) 显著增强，所以他们认为 Paratethys 海退缩引起的海

陆分布变化在对亚洲季风的驱动方面与高原隆升的作用同等重要。 

(2) 东亚季风演变 

古气候模拟试图反演和证实青藏高原大地形对大气环流的影响，特别是对亚洲夏季风

的影响。青藏高原大地形的对比试验，表明大地形对亚洲冬季风的环流型的维持作用重要 

(Manabe, 1974)。采用一个 8 层的两维模式，模拟了夏季的气候状况，在有地形和无地形两

种情况下的夏季风环流敏感性试验。发现只有在模式中引入山脉后方能模拟得到比较实际

的纬向风 (Murakami 1970)。东亚季风环流系统的形成，大气的非绝热作用比地形的动力

作用更重要；而对印度季风环流系统的形成，地形的动力作用和大气的非绝热热力作用同

等重要 (骆美霞等, 1991)。 

Kutzbach et al. (1989, 1993) 等利用大气及海气耦合 GCM 模拟的结果说明，东亚夏季

风的确是随着高原高度的上升而不断向北发展。夏季高原东侧的偏南风随着高原隆升逐渐

向北扩展。无地形时夏季地面南风一般不越过 20ºN，当高原地形上升到现代的一半左右

时，地面南风可以向北扩展到 30ºN 附近。只有在高原完全隆起之后，高原东侧的偏南风

才能向北推进到 40ºN 以北。在无地形时亚洲夏季风及其降水主要分布在 30ºN 以南。在

高原东侧 30ºN 以北地区，冬季对流层低层的风是随着高原隆升从偏西风逐渐转变成偏北

风 (de Menocal et al., 1993)。一系列改变青藏高原地形高度的敏感性模拟试验表明，东亚

季风、特别是东亚长江以北地区，高原隆升的响应冬季风比夏季风更敏感。再考虑到低纬

度的印度季风主要来源于南半球的马斯克林高压，而中纬度的东亚夏季风主要源于澳大利

亚高压，即使在高原尚未大幅度隆起的情况下，南亚地区海陆之间的经向热力对比就足以

激发具有一定强度的热带季风；但只有当高原隆升达到较高的高度时，主要受东西向热力

对比控制的东亚季风才能出现在 30ºN 以北的中纬度地区 (刘晓东等, 2000)。 

(3) 高原季风演化 

对流层气温随高度升高以大约 6.5℃/km 的递减率下降，因此随着高原隆起，广阔的高
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原面上地面气温会较该地区隆起前大大降低。据推算，目前高原上的年平均气温比上新世

晚期低 12°～20℃。Kutzbach et al. (1993) 的数值模拟结果显示，青藏地区在高原隆起后比

隆起前 1 月气温下降了 14℃，而 7 月气温下降达 22℃；冬季降水变化不大，但夏季降水大

大增加。可见，青藏高原的隆起不仅造就了全球最高的一个巨型构造地貌单元，同时也形

成了一个独特的高原气候区。 

高原季风是大气环流对高原与其周围平原地区热力差异季节性改变的响应在风场上的

表现。冬(夏)季高原上大气是个冷 (热) 源，所以在高原近地面为反气旋 (气旋) 式环流，

这样高原邻近地区的大气环流就呈现出冬、夏季反向的盛行风。气候模拟研究表明 (汤懋

苍等, 1993, 1995; 刘晓东等, 1996)，在高原隆起过程中，高原季风也是逐步发展的。当高

原隆起水平尺度超过斜压大气地转适应的临界尺度时，高原热力作用所形成的气压场才能

维持，风场向气压场调整。由于冬、夏季高原大气具有反向的热力作用，于是形成一种浅

薄的高原季风。当高原隆起的垂直高度大于影响气候的临界高度 (1500~2000m) 时，纬向

气流明显受到地形阻挡，并从以爬坡分量为主，转变成以绕流分量为主。冬季高原大气相

对于周围的冷源作用增强，夏季地面净辐射开始增加，水汽的相对凝结高度降低，高原上

大气浑浊度大大减小。当高原大气因感热加热变得不稳定时，便导致积云对流活跃，大量

的凝结潜热随上升气流被输送到对流层高层，并在那里建立起青藏高压，于是深厚而稳定

的高原季风从此建立。 

由于高原季风建立大大破坏了原来准纬向的气候带，使高原东、西两边，以及南、北

两侧气候出现了巨大的差异。高原冬季风增强了高原周围的反气旋式环流，从而使高原东

侧受到来自北方大陆性气团的偏北气流控制，结果在那里形成干燥寒冷的冬季气候；高原

西侧受到来自低纬海洋性气团的偏南风影响，造成相对温和潮湿的冬季气候。夏季的情况

正好相反，对流层低层环绕高原的气旋式环流大大增强，于是在高原东南侧形成潮湿气候，

而在高原西北侧形成干旱气候。 

3. 高原隆升引起的气候变化 

(1) 新生代以来的全球气候变冷 

很早就有人提出造山运动能引起全球变冷，甚至导致冰期出现的论断。Ruddiman et al. 

(1997) 提出新生代构造隆升导致气候变化的假设。认为以青藏高原为主的构造隆升，不仅

对大气和海洋环流具有大规模的影响，而且通过风化和侵蚀等作用，使大气 CO2 浓度降低，

从而造成新生代以来的全球气候变冷。高原隆升可以通过各种直接和间接的作用使气候变

冷。一方面，高原抬升使当地因气温直减率效应而变冷，同时像青藏高原这样的大地形隆

起之后，会使部分地面进入冰冻圈，促使高原面上大范围冬季雪盖形成，并通过反射率﹣

温度反馈而影响到北半球、甚至全球的气候。另一方面，高原隆升可以通过间接的生物化

学作用使全球，特别是高纬地区变冷。在高原隆起地区，硅酸盐矿物的化学风化作用增强

可以吸收大气中更多的 CO2 以生成碳酸钙，从而减少了大气中 CO2 的含量，结果使高原隆

起的气候效应扩大到全球。关于高原隆升导致全球气候变冷的机制还有其他观点，例如通

过气候模拟证实，高原隆起使地球大气的热机效率增大，造成行星西风增强，从而引起高

纬地区降温，以至形成大冰期 (汤懋苍等, 1998)。 

(2) 北半球中纬度地区干旱气候发展 

大量的地质证据揭示，亚洲中部及北美内陆自晚新生代以来气候在向着干旱化方向发

展。现代高原气象学研究表明，包括中亚和我国西北在内的高原邻近地区的干旱气候，与

过山气流的动力性绕流以及夏季高原上升气流在高原外围的补偿性下沉有关。对比

Broccoli et al. (1992) 的 GCM 对北美大陆模拟，通过有、无北美山地地形敏感性试验，表
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明北美内陆干旱与中亚中纬度内陆干旱的形成机制差异。 北美中纬度干旱区主要位于地形

强迫形成的驻波槽的上游，处于大尺度下沉区，抑制了风暴扰动的发展以及经向分布的落

基山地形引起的西风气流强迫上升及其随后的下沉相联系的“雨影”效应，是造成北美内

陆干旱的重要原因。但中亚干旱的成因与此不完全相同。在欧亚地区夏季西风带北撤，以

致西风带主流几乎碰不到青藏高原。青藏高原是通过激发夏季风环流而影响中亚干旱的，

即与低层相对干燥的气旋式流动、中亚的下沉气流以及风暴路径的北移密切相关。此外，

地形也减少了进入大陆内部的水汽输送和地表蒸发，因而也对周围干旱的形成有贡献 (刘

晓东等, 2000)。这些数值试验肯定了高原隆升对中纬度干旱气候形成的作用。 

(3) 高原隆升引起的气候突变与渐变 

高原隆升是地质气候变化的重要驱动力。高原隆升的形式不同，则对气候的影响也不

一样。在线性驱动的情况下，当高原逐步隆起时，将导致气候逐渐而缓慢地变化；但当高

原跳跃式阶段性隆起时，则会引起气候突变。然而实际情况并非如此，由于气候系统中的

非线性作用，在某些气候突变点附近，渐变式的高原隆起却可以导致气候突变。Birchfieid  

et al. (1983) 曾利用一个纬向平均能量平衡模式的研究发现，在无地形条件下北半球平均的

地面气温随太阳辐射增强基本上呈线性增加；但当中纬度存在高原时，在某个临界值附近，

当太阳辐射略有变化即可导致气候突变。该模式气候敏感性增加是由于中纬度高原存在使

高原积雪反射率﹣温度反馈机制增强造成的。大气动力学和热力学分析表明，就地形对大

气环流的影响而言，存在着某个 (或几个) 临界高度。当高原隆起突破临界高度时，能对

大气产生强烈作用，从而造成大气环流、大气热力结构、亚洲季风乃至全球气候的一系列

巨大转变 (刘晓东等, 1996)。从高原动力作用考虑，青藏高原的动力临界高度大约在 1.5~2 

km 之间或更低，一旦高原超过这一临界高度，过山气流将从以爬坡为主转变为以绕流为

主，这必然引起大气环流格局的一次大调整。高原大气的水汽凝结高度也大致在这一临界

高度附近，因此高原上升达到这一高度，会使相对凝结高度大大降低，有利于水汽凝结和

潜热加热的增强，从而在动力和热力作用的共同影响下造成气候突变 (汤懋苍等, 1995; 刘

晓东等, 1996)。 

基于大气角动量守恒的简单理论分析指出 (Plumb et al., 1992)，对季风影响，高原热源

的变化存在一个临界值。当高原热源强度超过这个临界值时，才能在青藏高原南侧夏季形

成与 Hadley 环流反向的经向季风环流圈，维持与现代相近的强季风形势。与达到这个热

源临界值相对应的地形高度估计不低于 3km ，这个隆升高度被认为是晚新生代以来亚洲

季风突变的一个重要原因 (Molnar, 1997)。敏感性试验表明，在高原隆升达到现代高度的

一半之前，东亚大约 30ºN 以北地区，近地面风冬夏反向意义的季风现象并不存在。因此

在高原高度超过现代的一半左右时，东亚季风可能经历了一次从量变到质变的飞跃 (刘晓

东等, 2000)。 

 

8.2.1.2 末次间冰期 

 

根据深海岩芯 V28-238 氧同位素的划分方案，晚更新世包括介于终点Ⅰ和Ⅱ之间的这

个时段 (平均年代为 128ka ~11ka)。为一个完整的冰期旋回，包括氧同位素 2~5 四个阶段 

(Emiliani, 1955)。对末次间冰期与末次冰期的划分，存在不同意见：一种意见认为末次间

冰期包括了氧同位素阶段 5，持续时间约 58ka，而末次冰期起始于 70ka BP (Bowen, 1978)。

另一种观点认为末次间冰期只包括氧同位素 5e 阶段，持续时间约 20ka (Shackleton et al., 

1973; 2003)，末次冰期始于 115ka BP。 
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根据地质资料， 海洋氧同位素阶段 5e 时期气候比中全新世温暖，海面也比现在高 4m

左右，在北美被称为 Eemian 间冰期。然而，在 5e 阶段末全球气候向冷的方向发展。从 125ka 

BP 到 110ka BP 气候发生了重大变化，在不到 1.5 万年的时间里，气候迅速由暖转寒，海

面不断下降，从 0 m 下降到-60~-100m (图 8.12)。与此同时，极地冰川扩张，北美的高纬地

区冰盖积累扩大，已经达到 LGM2/3 规模 (Suggate, 1974)。这些都标志着末次间冰期气候

结束，进入到末次冰期。对末次间冰期的气候模拟，有利于认识现代气候的温暖极限和规

律，成为认识冰期向间冰期转化的关键时段。 

1. 125ka BP 末次间冰期 

自 20 世纪 90 年代以来，末次间冰期气候模拟先后采用能量平衡模式模拟 

(EBMs)(Crowley et al., 1994)、海洋边界场设置的大气环流模式模拟 (AGCMs)（Royer et al.,  

 

 

 

图 8.12  125～100ka BP 时期的海面高度变化 

不同曲线和数据点分别根据 Imbrie et al. （1984）; Bard et al. （1990）; Chappell et al.（1996）; Eisenhauer et al.（1996）; Cutler 

et al., （2003）; Gallup et al. （2002）; Zhu et al.（1993）等资料 (Calov et al., 2005)。 

 

1984; Prell et al., 1987; Kutzbach et al., 1991; de Noblet et al., 1996a，1996b)、稳定的海洋模

式耦合的大气环流模式模拟 (AOGCM)（Harrison et al., 1995)，以及动力的海洋模式耦合的

大气环流模式模拟 (AOGVCM,)（Montoya et al., 2000; Kubatzki et al., 2000)。本小节主要介

绍 Montoya 等人的模拟试验。 

Montoya et al. (2000) 采用耦合海洋大气环流模式(ECHAM-1) 对末次间冰期 (the 

Eemian) 进行古气候模拟。ECHAM-1 模式为三角形截断 21 波的谱模式，空间尺度为

5.6º×5.6º 经纬度网格，垂直方向是 19 层混合的 s–p 坐标系统。模式运行的时间步长 40

分钟。耦合的海洋模式 (LSG) 采用了真实的海底地形，具有热量和盐度传输、重力波扩

散等物理功能。模式经度与大气模式相同，11 层海水分层。 海冰、海温和盐度积分的时

间步长为 24 小时。模拟试验采用的地质资料涵盖了 120~130ka BP，模拟集中在 125ka BP。

在 600 年的控制试验基础上进行了 510 年的计算机积分。 

末次间冰期模拟试验的边界场设置，根据了 Berger (1978) 计算的 125ka BP 地球轨道

参数 (表 8.3)。125ka BP 偏心率和黄赤夹角均大于现代，春分点晚于现代 (4 月 20 日)，因

而近日点在夏至点，与现代的冬至点位置相差 180 度 (图 8.13)。根据冰芯记录 (Barnola et 

al., 1987)，设置 267ppm 的大气 CO2 浓度, 相对于控制试验 330 ppm。 

表 8.3 125ka BP 气候模拟的地球轨道参数边界场 

(Montoya et al., 2000) 
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图 8.13  125ka BP 地球轨道参数图示 

a. 现代;  b. 末次间冰期。VE：春分点； AE：秋分点；SS：夏至点；WS：冬至点。 

现代的偏心率接近圆形轨道，近日点在冬至附近；末次间冰期偏心率接近椭圆轨道，近日点在夏至附近 (Montoya et al., 2000)。 

 

模拟表明，125ka 气候有几个重大变化。在全年的气候场中，以夏季变化最为显著 (图

8.14)。由于夏季太阳辐射的相对增加，高纬海区 SST 增加，北冰洋海冰减少。北半球大陆 

夏季温度增加 4°~5℃，西南季风增强，推到 30N，北大西洋和北太平洋海区纬向平均温 

 

 

 

图 8.14  末次间冰期北半球夏季气候模拟 

采用 125ka BP 与控制试验之差表示：a 近地表温度(°C)，b 海面气压 (hPa)，c 距地表 10m 风速 (m/s)，d 降水量 (mm/d)。

阴影区为差异的统计检验的显著水平：淡色阴影区为 80％，深色阴影区为 95％ (Montoya et al., 2000)。 

 

度增加 1℃。 

125ka BP 的模拟结果证实了气候变化受到岁差驱动，引起了太阳辐射在北半球季节分

配变化，从而使地表温度变化。而海洋的变化对大陆气候产生了较大的反馈作用，增大海

陆温差，导致季风强度增强。由于 CO2 比控制试验减少 60ppm，区域性降水的增加与之相

关。 

2. 气候转型 

125 ~110ka BP 是间冰期﹣冰期气候转变时期。Calov 等人 (2005)利用 CLIMBER-2 模

式，采用瞬时模拟方法连续积分模拟了 26000 年，获得了 115ka BP, 110ka BP 和 105ka BP 等

几个重要气候转型时期的认识。 

CLIMBER-2 (Petoukhov et al., 2000) 是一个统计型动力大气模式，由大气、海洋、陆

面和冰雪模块构成。虽然模式精度低 (全球划分 7 个经度带和 18 个纬度带)，并且地理分

布仅仅设置大西洋、印度洋和太平洋三块大洋。但该模式根据能量流和水量交换连接大气

与海洋，运行速度快，能够较好完成长期地质时间的瞬时模拟。  

在边界场中，相对于太阳辐射的变化依据地球轨道参数 (Berger, 1978) 设置，大气 CO2

浓度根据冰芯记录 (Barnola et al., 1987)。模拟试验采用了时间独立的瞬时强迫。强迫的时

间步长为 1000 年。冰盖的发展变化是该时期瞬时气候模拟的重要强迫条件。Calov 等人 

(2005) 根据北美冰盖在 8000 年中增厚到 3000m 以上的地质资料 (图 8.15)，相应设置了

115ka BP, 110ka BP 和 105ka BP 三个时期的冰盖范围，作为陆面冰盖强迫场。考虑到间冰

期到冰期转化过程中的大气尘埃的作用，特别设计了无尘埃和有尘埃两组敏感性试验。 

 

 

图 8.15  末次间冰期北美大陆冰盖高度分布 

a. 118 ka BP，b. 117 ka BP, c. 110 ka BP (Calov et al., 2005)。 

 

模拟反映出北半球在 26000 年间的快速降温，年平均气温显示了一个热半球转变为冷半球
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的格局。在这段时期季节变化明显，冬季和夏季温度以及降水均有巨大差异 (图 8.16)。Calov 

et al. (2005) 对不同强迫条件的试验结果分析，认为冰量变化具有重大的气候作用。冰盖不

仅导致强烈的区域降温，并具有重大的气候反馈作用，使得冰面进一步扩大，引起北美、

北非、欧亚大部分地区的降水减少。而陆面植被、海洋条件和大气 CO2浓度的变化在气候

转型中不是主要贡献者，但放大了冰量的作用，加速了气候降温和干旱化。转型期轨道参

数的变化还不足以满足间冰期到冰期气候转变的热量条件。 

 

 

 

图 8.16  末次间冰期气候夏季温度和降水模拟 

a 和 b: 118ka BP 与现代值之差，c 和 d： 115ka BP 与现代值之差冬季，a 和 c：温度模拟， 

 b 和 d：降水模拟 (Calov et al., 2005)。 

 

8.2.1.3 末次间冰阶 

 

海洋氧同位素三期 (MIS-3) 处于 60~20ka BP，格陵兰冰芯揭示出 OIS-3 在相当温和的

气候中具有突然的严寒阶段，持续几百年至几千年。在中国，MIS-3 晚期 (30~40kaBP)，

大部分地区显示了间冰阶暖湿气候特征 (施雅风等, 2003)。我国 35kaBP 的花粉和古植物研

究表明，东南地区温带森林植被带向北方草原扩伸，华南热带植被北界推移到 24ºN。湖

泊沉积、冰芯氧同位素、黄土磁化率、花粉、洞穴沉积等记录均反映了我国西部和华南地

区温度比现代高 2~3℃，内蒙高原和黄土高原年降水比现代增加 100~300mm，而青藏高原

降水高出现代 3~5 倍 (Shi et al., 2001)。在欧洲，60~20ka BP 跨旧石器中晚期(van Andel, 

2002)，是欧洲人类发展的重要时期。因此认识海洋氧同位素三期的气候变化，不仅有利于

对人类演变和考古学的认识，而且也对不稳定气候影响的动物植物迁移、地貌景观变化等

环境演变 (Huntley et al., 2003)有更深的了解。 

末次间冰阶气候模拟的研究起步较晚。Barron et al. (2002) 对 MIS-3 阶段中的两个时

期：30 ka BP 和 42ka BP 进行了古气候模拟，并对高纬度地区和欧洲地区进行了模拟与资

料的对比和分析。但 30~40ka BP 东亚地区的气候特征与欧洲有着显著不同 (施雅风等, 

2003)，集中对 35ka BP 的气候模拟分析显示，中低纬地区与高纬度地区的气候存有差异 

(Yu et al., 2005)。本小节侧重就以上两个模拟试验的成果作介绍。 

1. 欧洲区域古气候模拟 

Barron et al. (2002) 采用大气环流模式与区域气候模式嵌套，对 MIS-3 欧洲气候进行

模拟试验。大气环流模式采用 GENESIS，区域模式为 RegCM2。采用 GENESIS 模式分布

的 8 个网格点，包括了 20W~50E，30°W~60N 的欧洲地区，网格精度 60km
2。根据地

质记录 MIS-3，欧洲的冷期集中在 30000 a BP，暖期集中在 42000 a BP，因而对 MIS-3 进

行冷期、暖期、热期三套敏感性试验方案 (表 8.4)。由于地质资料的有限，MIS-3 边界场

采取了利用相对 0ka 和 21ka 边界场变化进行设置。北欧的冰盖根据了海面在-80m 的证据

进行海面﹣冰盖效应估算，分别设置了冷期时的大冰盖 (相当于新仙女木阶段, ca 11000 BP) 

和暖期时的小冰盖 (冰盖仅仅分布在芬兰, 瑞典无冰盖) 两种分布规模 (图 8.17)。北大西

洋和地中海 SST 的设置，根据 GLAMAP2000 研究成果，综合 38 个海洋沉积钻孔资料的
14

C 年代测定、氧同位素地层和冰阀事件证据 (Coope, 2002)。30ka BP 对应了 Heinrich 冷
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期事件 3；42 ka BP 对应了 Heinrich 暖期事件 4，因为 42 ka BP 比 30ka BP 的海温稍高。但

无论暖期还是冷期，表层海温均比现代海温稍微偏低。对陆地表面植被设置，暖期集中在

42000 a BP，冷期集中在 30000 a BP (Alfano et al., 2003)，图 8.18 展示暖期试验和冷期试验

欧洲植被的分布。 

模拟采用三套敏感试验：轨道参数试验（试验 A）；轨道参数、低 CO2 浓度和冰盖试

验（试验 B）；轨道参数、低 CO2 浓度、冰盖和海温（试验 C）。模拟结果表明，在轨道参

数变化的驱动下，欧洲冬季在暖期和冷期气温均降低。由于冷期辐射低于暖期 3％，冷期

降低幅度稍大于暖期。在冰盖效应模拟中，北欧冰盖的邻近地区降温约 2℃，但降水变化

不明显。在海温变化的试验中，冬季北欧降温7°~10℃，中欧降温4°~7℃，南欧降温0°~0.5℃。

夏季北欧降温 0°~4℃，中欧-南欧降温 4°~10℃ (图 8.19)。模拟表明南欧地区冬季降水大大

降低 (-4~-8 mm/d)，北欧较现代稍有增加 (0~1 mm/d)。气压场的模拟显示了冬季欧洲大陆

由高压系统占据，具有更强的西风带，引起了北欧降水增多和南欧的干旱。欧洲大陆因高

压系统控制，大部分地区的降水减少。 

 

表 8.4 MIS-3 古气候模拟采用的边界条件 

(Barron et al., 2002) 

 

 

 

 

图 8.17 MIS-3 欧洲海陆岸线和冰盖分布 

冰盖分布 (a 和 b)；地形高度 (c 和 d)。其中 a, c 为冷期试验，b, d 为暖期试验 (Barron et al., 2002)。 

  

 

 

图 8.18 MIS-3 欧洲植被分布 

a. 现代, b-d MIS-3 阶段试验，其中 b 为暖期，c 为冷期，d 为热期 (Barron et al., 2002)。 

 

 

 

图 8.19 MIS-3 海温变化驱动的夏季温度模拟 

a: 现代; b: MIS-3 暖期, c: MIS-3 冷期, d: MIS-3 热期 (Barron et al., 2002)。 

 

MIS-3 模拟表明，欧洲大陆中高纬度地区的气候变化，轨道参数、CO2 和冰盖规模的

变化驱动不具有显著性，而北大西洋 SST 变化对气候的贡献较大。SST 试验还捕捉到海面

气压场和降水场的基本特征。该气候模拟出欧洲降温和显著的降水变化，能够捕捉到 MIS-3

冷期和暖期的平均气候场，但还难以解释三阶段暖期和冷期的气候变率。 
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2. 东亚古气候模拟 

对东亚 MIS-3 的古气候模拟研究，Yu et al, (2005) 采用全球气候模式对该时期晚期的

暖期进行模拟试验，主要集中在 14
C 测年 35000±3000 a BP 期间。该试验采用含陆面过程

的大气环流模式 (AGCM +SSiB) (Wu et al., 1996) 进行古气候模拟。AGCM 是改进的 9 层

15 波谱模式，水平分辨率相当于 7.5°×4.5°。该模式耦合了简化的生物圈模式(SSiB: 

Simplified Simple Biosphere Model) (Simmonds, 1985；Xue et al., 1991)。SSiB 把下垫面陆地

垂直方向上分为 1 层植被和 3 层土壤层；在水平空间上把植被类型分为 12 类。通过 SSiB

运算后输出的土壤温度与湿度、植物冠层温度与水分存储量、地面温度和地面积雪量等诊

断变量，与 AGCM 相耦合。 

35kaBP 气候模拟的边界场设置见表 8.5。根据天文计算，在 40~30 ka BP 期间太阳辐

射最大在 35~34 ka BP (Berger et al., 1991)。35 ka BP 近日点与现代 (1950AD) 相比相差大

约 200 天。这个效应将会调节辐射量的季节变化，改变不同纬度地表的辐射接受量。35 ka

时期的地球轨道偏心率和黄赤交角变化复合效应的计算表明，北半球 90°N，60°N ，30°N 

和赤道地区纬向辐射量 6 月份比现代分别增加 18.4，21.3，28.0 和 27.1W/m2，其中中低纬

地区增加 5.9%；12 月份比现代变化分别为 0，+2.17，-9.11 和-23.1W/m2，其中中低纬地

区减少 4.0%。 

地质证据反映 35 ka BP 冰盖面积大于现代 (占陆地 1/10)，但小于 LGM 冰盖 (占陆地

1/3) (Peltier, 1994)。根据冰川遗迹分布的地质、沉积证据，35 ka BP 北美冰盖 (Laurentide) 

 

表 8.5 35 ka BP 气候模拟边界条件设置 

(Yu et al., 2005) 

 

 

和北欧冰盖 (Fennoscandia) 的规模相当于 LGM 的 50%~70% (Clark et al., 1993; Stumpf et 

al., 2000)。从冰川型海面的高度变化来看，在低纬赤道地区的印度尼西亚太平洋群岛，35ka 

BP 海面在-65~-80 m a.s.l.（above sea level），估计当时全球冰盖规模相当于 LGM 的

50%~70% (Clapperton et al., 1995)。在南北纬 30°~40°纬度区域的智利海岸、法国和土耳其

地中海沿岸、澳大利亚南部海岸等地，35 ka BP 海面在-30~-40 m a.s.l.，推断当时全球冰盖

规模相当于 LGM 的 20~30% ( Lambeck et al., 2001)。根据海洋氧同位素证据并经过温盐场

校正后，北半球 35 ka BP 冰盖相当于 LGM 的 40%~60%。根据上述 3 种方法推断，北半球

35 ka BP 大陆冰盖分布规模相当于 LGM 平均冰盖规模的 40%~70%左右 (Winograd, 2001)。

因此预置了 35 ka BP 冰盖分布相当于 LGM 的 50%左右，并参照了 0 ka 冰盖分布边界 (图

8.20a)。根据花粉和古植物地质证据的综合成果 (Yu et al., 2000, 2002)，获得了 35 ka BP 东

亚植被分布 (图 8.20b)，再进行格点处理后设置东亚陆面边界场。大气 CO2 浓度根据南极

和格陵兰冰芯研究 (Raynaud, 1993)，大气 CO2 浓度取平均值取 210 ppm。 

 

 

 

图 8.20 35 ka BP 气候模拟采用的冰盖和东亚植被分布 

a. 冰盖分布; b. 古植被以及森林植被与荒漠草原边界 
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A. 森林植被区, B. 非森林植被区. 1. 草甸, 2. 草原, 3. 荒漠, 4. 草原-针叶林, 5. 针叶-阔叶混交林, 6. 针叶林, 7. 针叶-常绿阔

叶混交林, 8. 落叶阔叶林, 9. 常绿阔叶林, 10. 常绿-落叶阔叶混交林, 11. 稀疏草原-常绿阔叶林 (Yu et al., 2005)。 

 

为了测试 35ka 不同强迫因子对东亚季风气候的影响，共设计了 3 组 35ka 试验和 2 组

敏感试验(表 8.6)。试验一 (E1) 采用 35ka 时地球轨道三项参数控制下的太阳辐射，北半球

冰盖分布和东亚植被为现代设置。试验 2 (E2) 采用 35ka BP 太阳辐射与北半球冰盖分布，

但东亚植被为现代设置。试验 3 (E3) 的太阳辐射、北半球冰盖分布和东亚下垫面植被均采

用 35ka 设置。大气 CO2 浓度在 3 个试验中均采用 210ppm。为了测试大气 CO2浓度和太阳

辐射因子的气候效应，还进行了 2 个敏感试验 (表 8.6)。 

 

表 8.6  35kaBP 气候模拟试验方案 

a: Ins, Ice, Veg, CO2分别代表太阳辐射、冰盖、植被和大气 CO2浓度 (Yu et al., 2005)。 

 

 

 

E1 模拟了东亚地区年平均气温增高，在 120°E 以西地区增温集中在 70°N,以北，120°E

以东增温区伸向鄂霍次克海区 (图 8.21a)。全年太阳辐射在中高纬地区比现代增高，是引

起增温的主要因素。尽管 E1 设置了较低的大气 CO2浓度 (210 ppm)，敏感性试验 EM1 显

示低 CO2 浓度引起东亚高纬地区 (60°~90°N, 60°~150°E) 平均温度降低 (-0.29℃)；EM2 由

辐射变化造成相同区域的温度增加 (+0.89℃)。模拟出东亚中低纬度大部分地区 (20°~60°N) 

的降温 (图 8.21a)。低纬冬季辐射低于现代、夏季高于现代，反映了辐射变化的年效应，

特别是在东亚地区，冬季降温可导致全年平均温度降低。 

E2 模拟结果显示东亚基本温度场普遍降低，高纬地区 (俄罗斯北部及远东地区等) 出

现了 1°~3℃的降温 (图 8.21b)，反映了第四纪冰盖在高纬地区强大的负反馈效应。采用 35 

ka 的辐射、冰盖和植被边界条件强迫的 E3 试验，模拟了东亚高纬地区的降温区域和幅度

变小，而中低纬地区出现了增温 (图 8.21c)。对比 E1 和 E2 两个试验结果，E3 显示了中国

东部年平均温度出现 1℃增温，反映了植被的净气候效应。E1 模拟了南亚和青藏高原中西

部的年平均降水比现代显著增加 (图 8.21d)，增幅 0.5~1 mm/d。这可能反映了辐射变化的

高低纬差异引起了赤道与极地的热力对比加大，加快了南北热量及水汽交换。赤道海洋和

低纬大陆对这种效应反应敏感，使得中低纬度的季风区降水带受益。在冰盖参与的 E2 模

拟中，东亚年降水场变化基本与 E1 相同，但南亚高降水带向南退缩，我国东北低降水区

范围显著增加 (图 8.21e)。反映了冰盖气候的净效应，它使近海平原的大陆度增加，使沿

海低地降水减少。 

 

图 8.21 35 ka BP 年平均温度 (℃) 和年平均降水 (mm/d) 模拟 

采用各试验与控制试验 (E0) 的差值表示: a. E1 温度; b. E2 温度; c. E3 温度; d. E1 降水; e. E2 降水; f. E3 降水。

深色区域表示 T-检验差异显著性达到 95% （Yu et al., 2005）。 
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 E3 模拟反映了中国降水增加区域北移，华北增加幅度达到 1.0 mm/d。青藏高原东部降

水变化增加的显著区扩大，而华南降水有所减少 (图 8.21f)。说明 35 ka 的热量、环流，以

及下垫面条件，虽然不利于东亚现代湿润带的降水变化，但有利于干旱半干旱地区降水的

显著增加。 

 

8.2.1.4 末次冰盛期 

 

末次冰盛期是地质史上最后一次冰期盛期，世界上不同的地点对它的命名有所不同，

在西欧称为威赫塞尔冰期 (Weicheselian)，在阿尔卑斯山地称为玉木冰期 (Würm)，在北美

东部称为威斯康星冰期 (Wisconsin)，在我国西部山地称为晚大理冰期或玉木冰期。这一时

期的地质和古气候资料反演表明，其平均温度较现代低 5°~10℃ ，中高纬度低 20℃ 以上，

赤道地区约低 2°~3℃。与低温相伴随的是大部分地区降水和蒸发减少，因纬度和植被分布

的影响，除全球陆地大部分是干燥气候特征外，一些高纬和高海拔地区因蒸发减少而出现

轻度的偏湿气候。用气候模式对这一时期的气候进行数值模拟，就是试图寻找其动力机制

和主要控制因子，给出动力学解释，并与古气候资料进行比较，考察气候模式对古气候的

模拟能力。 

1. 国际 PMIP 合作开展的 21ka BP 模拟 

为认识过去全球气候变化的内在机制并预测未来的气候变化，国际过去全球变化

(PAGES) 和气候变率与可预测性研究计划 (CLIVAR) 于20世纪90年代联合制定了古气候

模拟比较计划 (PMIP)，并将末次冰盛期 (21ka BP) 和中全新世暖期 (6ka BP) 作为晚第四

纪两个重要的气候特征时期作研究。对于 21ka BP 气候的模拟是基于该时期有着较丰富的

环境、气候资料和较完整的可用于模拟的强迫边界条件资料，因而其相应的模拟结果可以

与古气候资料进行对比，并探讨可能的气候动力学机制。 

(1) 气候模式 

1999 年以前国际上共有 18 个模拟组织参与了国际古气候模拟对比计划的 21ka BP 气

候模拟试验。在参加的 18 个模式中，有 5 个来自美国，有 3 个来自法国，英国、澳大利亚

和日本各有两个，俄罗斯、加拿大、德国和韩国各有一个 (Joussaume et al., 1999)。这些模

式按照模式结构划分，有格点模式和谱模式；按所采用的海表面温度方案分，有预置海温

模式和计算海温 (海气耦合) 模式。模式简称、设计者、版本号及空间分辨率见表 8.7 所示。 

 

表 8.7 国际 PMIP 计划中 18 个气候模式的有关信息 

 

注：表中 R 或 T 代表谱模式，R 代表菱形截断，T 代表三角形截断，后面的数字为截断波数。如 R15 表示菱形截断的 15 波 

模式；72×46，…等表示格点模式中的格点数；L 表示垂直分层，后面的数字表示分层数。如 L19 表示垂直方向共分 19 层。 

 

由表 8.7 可以看出，这些模式的空间分辨率相差很大，垂直分层介于 3~20 层之间，水

平分辨率介于 10×15 至 128×64 格点数之间。在物理过程的处理及参数化过程上也有很大

的差别。但在 PMIP 21ka BP 模拟框架下，都进行了标准的或改变某些条件的模拟试验，并

与 0ka BP 的控制试验和古气候资料进行对比。 

(2) 边界条件 
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 PMIP (Joussaume et al., 1995)的古气候模拟试验，边界强迫条件包括太阳辐射入射 

(由地球轨道参数决定)、大气中 CO2 含量、陆冰 (冰盖) 分布、海冰分布、地形高度 (包括

冰盖高度)、海陆分布、海表面温度 (SSTs)、及地表植被类型等。 

太阳辐射：21ka BP 太阳辐射主要依据地球轨道参数 (偏心率、黄赤交角和近日点) 来

确定，统一使用 Berger (1988) 的方法得出。在此参数控制下可以得到 21ka BP 时太阳辐射

在地球上随纬度的分布。这些参数的变化会改变辐射的空间分布和季节分配，但不改变地

球所得到的总的辐射能，太阳常数取值为 1367w/m
2。21ka BP 试验所用的太阳辐射参数见

表 8.8。 

表 8.8 第四纪古气候模拟试验的地球轨道参数 

 

 

根据 Joussaume et al, 1999; de Noblet et al, 1996; Kutzbach et al, 1998 

 

PMIP 21ka BP 模拟试验中 CO2含量统一取 200ppm。尽管 PMIP 中的一些模式中也有

全面考虑了大气化学成分的构成，但大部分模式因其它相关的大气温室气体含量较少未加

以考虑。21ka BP 的全球陆冰达到最大，特别是北半球两大冰盖在水平和垂直方向都达到

最大，南极陆冰也增大。PMIP 采用 Peltier (1994) 的全球冰盖分布，并转换到模式网格精

度 (图 8.22)。可以看出，由于冰盖范围的扩大，白令海峡已消失，北美大陆和欧亚大陆已

连成一体。海冰采用的是 CLIMAP（1981）资料，将其内插到本模式网格，得出空间分布

范围。这里仅仅考虑水平范围，未考虑高度变化。CLIMAP 的海冰资料只有 2 月和 8 月的

值，对海冰作了内插按逐月给出。由于末次冰盛期寒冷气候造成海平面下降和冰盖增大，

此时的地形高度要较现代大，特别是在北半球两大冰盖地区和南极，因冰盖的增高而使地

形增高 1000m 以上，形成了除青藏高原外的另两大高原地形。此外，高山冰川的加厚也使

得个别山脉最高高度上升。根据 Peltier (1994) 列出的 21ka BP 含冰盖在内的地形高度，将

其内插到本模式的网格上，得出如图 8.23 的 21ka BP 地形等高线图 (图 8.23)。21ka BP 的

海陆分布是根据 Peltier (1994) 的有关资料得出再转化为本模式网格分布的。因海平面的下

降和冰盖的扩展，21ka BP 的陆地范围要较现代大 （图 8.24）。21ka BP 的海温场 PMIP 采

用分布取自 CLIMAP (1981) 重建的古海温。虽然对 CLIMAP 的海温有不少质疑，但目前

它仍是 21ka BP 唯一可采用的海温分布。古海温资料只有最冷月(2 月) 和最热月 (8 月) 的

平均海温场，一般需要进行正弦函数内插到 12 个月，获得具有季节变化的逐月平均海温场。

模拟试验采用了现代植被的预置 21ka 的植被，同时采用了地质记录重建的古植被，如 CCM

对 LGM 的古气候模拟（Kutzbachet et al., 1998）。 

 

 

 

 

 

图 8.22 21ka BP 冰盖分布 

（转引自于革等，2001） 
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图 8.23 21ka BP 冰盖地形高度与现代地形高度差 

（转引自于革等，2001） 

 

 

 

图 8.24 21ka BP 海陆分布与现代的差异 

 (转引自于革等，2001) 

(3) 模拟结果 

以具有代表性的美国 CCM 模式的模拟结果 (Kutzbach et al., 1998) 为例，模拟的主要

结果如下： 

① 由于北半球两大冰盖的存在和较低的 CO2 含量，北半球陆地降温剧烈，北美和欧

洲冰盖区的夏季温度在-20C 以下，而冬季随着海冰的扩展，北半球从 30N 至极地的大

部分陆地和 50N 以北的海洋区域温度均在-20C 以下。 

② 赤道以外的大多数地区的降水减少，气候变干。21kaBP 时的年降水率约为 1~2mm/d, 

在北极及冰盖区，夏季降水少于 1 mm/d，而冬季约 1~2 mm/d。赤道地区的季风仍很显著，

夏季最大降水率约为 8~16 mm/d，但与现代气候相比，其季风降水有明显减弱，尤其是东

亚季风减弱更明显。有效降水 (P-E) 与降水的分布相似。 

③ 从模拟的 21ka BP 气候与现代气候差异，表现在地面气温的最大降温出现在两极和

冰盖附近地区，可达 16C 以上，赤道地区降温在 2°~4C 左右。与此相应的是全球降水

普遍减少。统计检验显著降水减少区域为北半球的中高纬度，如北美。欧亚大陆北部、东

南亚和南半球海洋，反映出夏季风的减弱。由于低温和降水的减少，21ka BP 的蒸发亦减

少，因而有效降水 P-E 在北半球大部分大陆地区略有增加，但相比而言，亚洲的南部、中

部和东部有明显的变干趋势。 

④ 季节循环。21ka BP 各月的温度普遍要较现代低，中纬度陆地 (30°~60N) 降温

10°~15C， 赤道地区 (0°~30N) 约降温 5C左右。中纬度地区 (30°~60N) 4月至 6月 (P-E) 

增加而 10 月至 1 月减少。 

⑤ 植被模型与气候模型的耦合结果表明，随着温度降低和降水的减少，北半球大多数

地区出现荒漠化趋势，植被类型分布变化明显。 

⑥ 预置海温和模式计算海温对模拟结果有一定影响。从降温的空间分布看，两者的结

果相似，但由计算海温模式模拟出的降温强度较大。从降水的模拟结果看，使用计算海温

模式得出的变干程度没有预置海温模式模拟的显著。 

⑦ 全球及纬度平均模拟特征是，全球年平均降温约 6°~7C ，全球年平均降水较现代

减少 12％；因温度降低和蒸发减少，P﹣E 在高纬度有所增加。 

PMIP 各个模拟之间的比较，由于模式的空间分辨率和物理过程的不同，以及在海温

场选择上的两种不同方案 (预置海温和计算海温)，各个 21ka BP 的模拟结果有较大的差异，

但对 21ka BP 气候的总体特征的模拟基本一致，特别是低纬度地区较好, 而高纬度地区的
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变化和差异较大 (Pinot et al., 1999)。PMIP 的各模式对 21ka BP 气候的模拟结果差异的来源

一是模式本身，另一原因是采用不同的海温场—预置海温或计算海温。例如，CCM0 模拟

的全球平均降温仅为 3° ~9C，降水减少为 5％左右，均较 CCM3 的结果要小。18 个 PMIP

模式模拟的热带地区的结果表明，差异十分显著。 

2. 中国的 21ka BP 模拟 

(1) 全球古气候模拟试验 

中国第四纪冰期气候十分典型，是全球冰期气候变化最敏感的区域之一。近年来不断

开展了 21ka BP 气候模拟，研究东亚冰期的气候特征、东亚和西南季风及大气环流变化机

制、太平洋、印度洋以及南海的海洋作用、亚洲大陆下垫面植被反馈、青藏高原冰川等重

大气候变化和机制，对国际 PMIP 的 21ka 气候模拟在东亚的局限性做了改进和提高。 

海温强迫场的改进。PMIP 所采用的 CLIMAP 海温资料，目前大多使用的预置海温场 

(SSTs) 来自 CLIMAP (1981)，有一定的缺陷。根据 20 世纪 90 年代以来大量资料，该海温

场给出的 21ka BP 海温偏高，尤其是在赤道附近及南半球(Farrera et al., 1999)。这就直接影

响降水和温度的模拟结果。虽然海气耦合模式的计算可以避免这一问题，但计算海温是否

真实仍有待于古气候资料的验证。国际上普遍认为其对 21ka BP 海温的估计值偏高，也有

待研究的结果检验。部分研究已表明，若将 CLIMAP 的海温资料普遍降低 2C ，其模拟

结果将与重建的 21ka BP 气候吻合得更好。 

赵平等（2003)在 PMIP 标准试验方案下，采用西太平洋暖池和南海地区重建的 SST，

而在其它海区仍旧采用 CLIMAP 资料，利用 CCM3 全球大气环流模式进行了 21ka BP 气候

模拟。与 CLIMAP 的海温资料相比，重建的热带西太平洋海温在夏季较高，在冬季相对偏

低。模拟结果显示，末次冰盛期中国大陆降温在 2°~7
o
C 之间；冬季风在中国北方显著加强，

夏季风在南方和南海地区显著减弱；中国东北、华北大部分地区、黄土高原和青藏高原东

部年降水量比现代显著减少，其中青藏高原东部、黄土高原西部显著变干，青藏高原中部

一些地区由于蒸发减小使得地面变湿润，从而有利于当时这些地区的湖面上升。 

通过与 PMIP 标准试验的对比分析以及评估了西太平洋和南海 SST 重建差异对末次冰

盛期东亚区域气候模拟的影响分析 (Zhao et al., 2004)，显示 SST 不同导致了热带和北半球

高纬度地区的大气环流异常。热带纬向季风气流减弱、沃克环流的季节性增强、同时导致

北半球高纬度地区和北极地区地表气温降低。分析古海洋 SST 差异对亚洲夏季风的影响，

由于热带西太平洋 SST 相对较暖，夏季使得南非高压、南印度洋经向哈德莱环流、印度季

风区纬向季风环流、南海夏季风加强，东亚副热带地区夏季风变弱 (隋伟辉等, 2005)。 

海温强迫场的改进，也有通过大气﹣海洋耦合模式 (AO)的使用计算海温，可更好地

反映真实海气相互作用过程，改善模拟结果。但由于采用不同的海洋模式及气候模式，其

耦合效果亦会有很大差异。 

植被反馈作用。 大量研究表明，气候变化会导致植被变化，植被变化反过来会通过

改变地表反照率、蒸发、蒸腾、表面粗糙度来影响地气系统的热量交换和大气中的水汽含

量，从而进一步引发气候变化。和现代相比，冷干的气候导致了末次冰盛期植被在很大程

度上有别于当代植被的地理分布。然而，在 PMIP 设置的标准方案中并未考虑植被变化所

引起的气候反馈作用。但用于 21ka BP 气候模拟的古植被仍不完整和不确定，而在未考虑

植被模式耦合时，预置的植被对模拟结果有很大影响。 

在 PMIP 标准试验的基础上，我国古气候模拟工作者采用东亚区域重建植被作为 21ka 

气候模拟的陆面边界场，进行模拟试验 (陈星等, 2000; Liu et al., 2002; Yu et al., 2003)。模

拟结果证实了大陆植被的气候反馈作用，末次冰盛期总体上较当代更为稀疏的植被引起了
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进一步的降温作用，其中青藏高原和华南地区的降温幅度尤为显著，植被所引发的额外冷

却作用在华东和华南地区能达到 PMIP 标准试验下降温幅度的 30%。同时反映了植被所引

发的上述降温作用主要可以归结为植被变化所引起的地表反照率增加，因为重建植被总体

上更为稀疏，对应的地表反照率更大，从而导致了地表气温的相应降低。与地表气温相比，

重建植被对降水的影响很弱，引发的降水变化仅占 PMIP 标准试验下降水变化的 0~10%。

因此，在末次冰盛期东亚季风区古气候模拟研究中，植被的反馈具有重要的气候意义。 

高原冰雪的反馈作用。  针对东亚青藏高原在 LGM 的气候环境, 采用古气候模拟有

利于机制层面上的认识。基于 LGM 青藏高原绝大部分地区的冬季积雪比现代厚的冰雪设

置，通过分析模式、资料计算的冰川平衡线高度，表明尽管青藏高原的降温幅度较小，但

是冰川平衡线高度相比现代降低了 300~900m，从现代的 5400m 降至 4600~5200m (赵平等, 

2003)。采用德国马普生物地球化学研究所的 BIOME3 生态模式，在地球轨道参数和 200ppm 

大气 CO2 浓度强迫下，模拟的 LGM 大陆地表植被呈退化状态。在降温 5C 、降水减少 10% 

的气候条件下，青藏高原约一半地区已经被冰雪覆盖。降温和干燥增加的气候敏感试验中，

模拟出高原冰雪的覆盖面积增大 (姜大膀等, 2004)。 

在 PMIP 标准试验的基础上，通过在青藏高原部分地区预置冰下垫面，模拟了高原若

出现大范围冰川在东亚区域的气候效应，显示冰的加入导致了青藏高原的冷却作用，中国

中东部年平均降水显著减少。在引入东亚区域重建植被的基础上进一步模拟青藏高原的地

面状况，显示冰川的扩大 (姜大膀等, 2002; Jiang et al., 2003)。 

（2）区域古气候模拟 

利用区域气候模式单向嵌套全球大气环流模式，尝试性地模拟了末次冰盛期东亚区域

七月份的气候状况，反映了大尺度强迫和中尺度强迫通过不同的物理过程对区域气候的变

化产生的影响，而大尺度强迫所引起的全球大气环流背景的变化是形成末次冰盛期东亚区

域气候的主因 (钱云等, 1998)。 

以 RegCM2 单向嵌套全球大气环流模式 CCM1 的模拟试验 (郑益群等, 2002; Zheng et 

al., 2004)，表明 LGM 东亚大陆年均降温导致了东亚冬季风强盛、夏季风萎缩；夏季西太

平洋副热带高压较今西伸、加强，造成了中国东部夏季降水的减少；青藏高原地区的降水

及有效降水均有所增加。青藏高原有效降水增加，主要是由降水增加所致，地表蒸散对其

贡献较小。此外，东亚区域重建古植被的引入使得模拟结果与代用资料的重建记录更为一

致。使用 RegCM2 单向嵌套全球大气环流模式 CCM2，显示嵌套系统对于 LGM 东亚区域

气候的模拟的总体效果要优于单独使用 CCM2 进行模拟 (Zheng et al., 2004)。 

（3）实例介绍 (陈星等, 2000; Liu et al., 2002; Yu et al., 2003) 

模拟采用了含陆面过程的全球大气环流模式(AGCM+SsiB)。模拟的设计和试验按照国

际 PMIP 的基本框架，标准试验的边界条件根据统一的 21ka BP 太阳辐射、海陆分布、地

形、大气 CO2含量、海温、海冰、大陆冰盖等设计。试验方案按不同的强迫边界条件和情

景组合来进行, 包括 PMIP 标准——现代植被预置和 21ka BP 古植被预置两种。 对太阳辐

射分布特征相关的地球轨道参数(见表 8.8)和程序作了相应的改变。此外，还进行了冰盖高

度、不同预置海温场、大气 CO2 等敏感性试验。在 PMIP 标准试验框架下，该试验海温，

采用的是预置海温方案。 

21ka BP 的植被与现代植被有很大的差别，一是大面积的冰盖和海冰，二是荒漠草甸

植被面积增大。因此，采用古植被作为陆面边界场能够更好地模拟 LGM 真实气候状况。

21ka BP 植被来自于欧洲、非洲、俄罗斯和东亚地区的综合的花粉资料 (Yu et al., 1998, 

2000)。根据国际 Biomizition 方法对花粉数据转化（Prentice et al., 1998），获得 21ka BP 古
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植被的类型和分布。最后将点状植被数据通过空间内插到 7.5  4.5的经纬网格分布，满

足 AGCM＋SSiB 模式所需的分类。 

对其主要模拟结果、主要强迫因子贡献和动力机制作如下分析。 

①冰盖高度对模拟结果的影响。在对比试验中，冰盖水平范围相同，但冰盖高度不同，

一种是无冰盖高度，一种是有冰盖高度。图 8.25、8.26 是两种情况下给出的降水、温度、

海平面气压场的分布图。图中显示，其主要差别在冰盖及其周围地区。冰盖地区的气压系

统增强，降温更为显著，同时对中纬度的降水有间接影响，降水空间分布有明显差异。 

模拟表明，北半球两大冰盖是造成 21ka BP 全球及东亚地区降温的主要原因。冰盖降

温的主要机理是对大气环流的动力作用和巨大的冷源作用（高反照率减少太阳辐射以及水

的相变耗热），致使西风带加强且南压，大陆冷高压系统增强。CO2的低含量和地球轨道参

数的变化虽然对全球降温也有影响，但其贡献很小，其产生的差异达不到统计检验的显著

水平。 

 

图 8.25 LGM 冰盖与无冰盖条件下降水、温度和海面气压模拟 

a, c, e, g 为无冰盖试验， b,d,f,h 为有冰盖试验。 a, b 夏季海平面气压场（hPa）；c, d 冬季海平面气压场（hPa）； 

e, f 冬季降水（mm/d）；g, h 年平均温度（C）(于革等，2001)。 

 

 

图 8.26 21ka BP 与 0ka BP 试验的温度差值模拟 

a. 现代植被驱动 21kaBP 冬季（DJF）, b. 21kaBP 植被驱动冬季, c. 现代植被驱动夏季 （JJA）, d. 21kaBP 植被驱动夏季,  

e. 现代植被驱动年平均温度, f. 21kaBP 植被驱动年平均温度（温度单位：C）(于革等，2001)。 

 

②不同预置海温场对模拟结果的影响。不同预置海温场对模拟结果有很大影响。因为

海温在模拟中是一个恒定的逐月逐年加入的强迫场，加之海洋占据全球面积的 70％左右，

所以海温场的真实性直接决定模拟结果的真实性。具有月际变化 SSTs 预置强迫下的气压

场模拟，反映出西太平洋夏季海平面气压低于现代海平面气压，气压差为负值；东亚大陆

夏季海平面气压差大部分地区为正值，即夏季 21ka BP 大陆低气压系统较现代弱。其结果

是东亚地区海陆气压差异减小，使得东亚夏季风相对减弱，由此带来东亚东部地区夏季风

驱动的降水减少，气候变干。但与此同时，中国西部地区出现负气压差值，表明有低压系

统增强现象，使得西部部分地区降水有所增加，夏季气候较现代湿润。冬季 21ka BP 和现

代海平面气压差的分布表明，蒙古高压和阿留申低压均有加强，使得冬季风增强，气候更

为寒冷，整个东亚大陆降温显著，相应的冬季降水亦有减少。 

③不同植被强迫的模拟比较。采用两种现代植被模拟结果的比较：现代植被的两种类

型分布主要是自然植被和农作物的区别以及相近植被类型的变化，没有反映出像 21ka BP

植被那样的巨大变化，模拟结果在大多数区域基本相似。采用 21ka BP 预置植被强迫的模

拟结果（图 8.27，8.28）反映冬季降温分布受植被的影响较大，夏季与全年平均的差异不
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明显。 

 ④大气流场和水汽输送的作用。海平面气压场所揭示的控制东亚地区气候的主要气压

系统蒙古高压、印度低压、副热带高压和阿留申低压在 21ka BP 的强度和空间位置均有一

定变化。冬季蒙古高压明显增强，且范围更大，与大范围降温相关。夏季大陆上的印度低

压系统减弱，季风气候特征不明显。阿留申低压在冬季亦增强，这样强化了东亚大槽附近

的冷空气。对中国东南部夏季气候影响最为重要的副热带高压系统变化较大，其强度虽然

较现代稍弱，但其空间范围变化较大，西伸使整个中国东南部夏季在副热带高压控制之下，

形成了干旱少雨的气候特征。对 21ka BP 和 0ka BP 的 700hPa 流线图的对比 (图 8.29) ，

反映了 21ka BP 时我国夏季东部水汽来源已不存在。因副热带高压的西伸，水汽主要辐合

区已移到西部及青藏高原部分地区以及副热带高压北缘的华北地区，从而形成与现代气候

完全不同的降水格局和干湿气候分布格局。 

 

图 8.27 21ka BP 与 0ka BP 试验有效降水差值模拟 

a. 现代植被驱动 21kaBP 冬季（DJF）, b. 21kaBP 植被驱动冬季, c. 现代植被驱动夏季 （JJA）, d. 21kaBP 植被驱动夏季, 

e. 现代植被驱动年平均降水, f. 21kaBP 植被驱动年平均降水（降水单位：mm/d）(于革等，2001)。 

 

 

图 8.28 21ka BP 和 0ka BP 700hPa 流线图的对比 

a. 0ka BP 夏季, b. 21ka BP 夏季, c. 0ka BP 冬季, d. 21ka BP 冬季 (于革等，2001)。 

 

 

 

图 8.29 晚冰期海温强迫下欧亚大陆的年平均温度模拟 

与控制试验的差值表示：a. 试验一 (NA) 模拟, b. 试验二 (NA+SH) 模拟（陈星等，2004）。 

 

8.2.1.5 晚冰期 

 

晚冰期 (15~10 ka BP) 介于末次冰期到全新世之间，以出现多次气候快速降温为主要

气候特征。根据位于格陵兰中部 GRIP2 冰芯，新仙女木 (YD) 时期介于 12.94 ~11.64 ka BP 

(Stuiver et al., 1995)。但 YD 从 11.5ka BP 至 12.5ka BP 持续降温约 1000 年，但突然降温约

在 200 年之内，根据其氧同位素推算出夏季温度，降幅达到 1.5°~4℃左右；而 YD 迅速升

温约发生在 100 年间左右，幅度达 2°~5℃ (Mathewes 1993; Schwander et al., 2000)。根据米

兰科维奇的轨道理论，第四系冰期﹣间冰期旋回的原因在于地球轨道几何形态的波动，造

成太阳辐射量的周期性变化。在北半球高纬度区夏半年，辐射量在 11~10ka BP 期间达到最

大值，理论上气温应升高。但 YD 突然变冷事件，其原因和物理机制是什么，一直是第四

纪学者和气候学家关心和研究的问题 (汪品先等, 1996; 杨志红等, 1997)。传统的观点认为，
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YD 是由于 Lawrence 冰盖的冰融水注入北大西洋造成 (Broecker et al., 1988)。从来自高纬

度地区的资料表明，YD 时期的突然变冷与北大西洋的温盐环流调整有关，但在北大西洋

以外地区的 YD 事件显然更与全球性的强迫机制有关。Hughen 等 (1996) 认为，因信风强

度的变化而引起的涌升流变化在热带大西洋的气候突变中有重要作用，其对海表面温度的

影响又会影响到温盐环流。这说明 YD 的发生与海洋深层水的产生有关，因为大量的淡水

足以使深海的涌流受到抑制。最可能的淡水源来自极冰冰盖和北半球的两大冰盖。 

国际上对 YD 事件的形成机制、相关的物理过程以及气候突变进行了许多模拟试验研

究。Weaver (1996) 使用一个耦合的能量平衡模式（EBM）和海洋环流模式 (OGCM)研究

了 YD 的形成和转换过程，通过一系列试验重新研究了 YD 事件前后，北大西洋地区来自

北半球两大冰盖的融化水径流的地理和时间变化。结果表明，传统的融化水转换理论不能

用于北大西洋的深水生成。Marchal et al. (1999) 模拟了 YD 事件期间大气 CO2含量的变化，

表明在 YD 事件期间，大气中的 CO2含量稳定地增加，反映北大西洋的温盐环流对大气 CO2

的浓度影响很小，而且北大西洋的冷却对 CO2的影响也很小。 

美国 GISS 大气环流模型率先模拟了 YD 时期全球气候 (Rind et al., 1986)，结果表明

无论在冬季还是夏季都出现了广泛的降温，反映了大西洋地区、太平洋地区以及南半球等

地对 YD 降温的敏感响应。美国流体动力实验中心模型 (GFDL-T32) 采用冰芯、深海沉积、

湖泊沉积等地质记录设置海洋温度和大陆下垫面，进行了 1250 年积分模拟，模拟出北大西

洋 SST 变率在 500 年内降温 6℃后升温达到 6℃ (Manabe et al., 2000)。德国 ECHAM 耦合

海洋模式成功地模拟了晚冰期中快速变化气候 (Ganoplski et al., 2001)。Goosse et al. (2002) 

利用全球大气环流耦合海洋模型 (ECBilt-CLIO, T21)，采用海洋温盐环流和太阳辐射变化

驱动对 YD 时期百年尺度的突变气候进行长达 5000 年积分模拟。其结果表明不仅有海洋温

盐环流的强迫作用，太阳辐射变动也具有触动机制 (Renssen et al., 2001)。通过这些模拟，

北大西洋以及欧洲在晚冰期时气候的突变得到较为合理的动力解释。YD 气候模拟与地质

资料的对比研究 (Manabe et al., 1997)，反映了冰盖﹣冰融水、陆面和海洋温度密度的边界

条件驱动，能够较好地模拟出在冰盛期向冰后期由冷向暖转变的趋势中，具有寒冷气候的

逆向转变，反映出受冰盖与洋流变化驱动的动力机制。 

我国学者也对 YD 古气候模拟做过较详实工作。陈星等（2004) 采用全球大气环流模

型进行数值模拟，对东亚地区 YD 事件期间的气候突变特征和 YD 形成原因，包括太阳辐

射、高纬第四纪冰盖、SST、陆面植被、大气 CO2 等若干理论和假说进行模拟试验和敏感

性试验。 

该模拟分别采用了预置海温的全球气候模式 IAPL9R15 和海气耦合气候模式

ECHO-G。YD 气候模拟的试验方案设计：①采用地质资料恢复的北美-北欧冰盖分布、SST

和陆面因子进行强迫试验。由此分别设计试验一：北大西洋区域  (32.5°~45°N)  SST 强迫；

试验二：北大西洋(32.5°~45°N)和南半球海洋(62.5°～70°S) SST 强迫。②海气耦合模拟试验：

由海洋环流模式 GFDL MOM 和大气模式 CGCM2 进行耦合 1000 年长时间积分。从模式年

积分中选取了北大西洋区域 SST 为负距平的时段作为对比试验期，检测全球气候对北大西

洋 SST 负距平期的响应，以及东亚海陆区域的响应。 

采用的 ECHO-G 海气耦合气候模式是由德国马普气象研究所发展的海气耦合模式

(Legutkes et al.,1999)，该模式的大气部分使用的是 ECHAM4 T30/L19 版本 (Stendel et al., 

1998)，其水平分辨率相当于 3.75º×3.75º，垂直方向共 19 层。海洋模式 HOPE-G，采用高

斯 T42 Arakawa-E 格点方案，相当于 2.8º×2.8º的水平分辨率，随着接近赤道，经向格点

更细，最小为 0.5º。垂直方向有 20 层 (Wolff et al., 1997)。该试验进行长时间积分，从所
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得的 500 个模式年积分中选取了北大西洋区域 SST 为负距平的时段作为对比试验期，积分

稳定后的 SST 完全由模式系统自身产生，从而检测全球气候对北大西洋 SST 负距平期的响

应。在整个 500 个积分年中，在 20°~80ºW，20°~60ºN 间的北大西洋区域内的 SST 对整个

时段的负距平时段共有四个，选择 2 个时段，分别为强耦合时段与弱耦合时段。 

预置海温的模拟结果，反映出北大西洋 SST 异常降温的作用 (图 8.30 a)。在北大西洋

出现 SST 负距平时，整个北半球年平均温度显著降低，东亚地区的年平均降温在 2°~4℃ 

之间，以东部沿海地区降温最大，可达 4℃以上。北大西洋的 SST 降低可以引起东亚地区 

 

  

图 8.30 晚冰期不同强度耦合下年平均温度模拟 

采用与控制试验差值（℃), a. 强耦合阶段, b. 弱耦合阶段（陈星等， 2004）。 

 

 

图 8.31 晚冰期北大西洋 SST 与全球年平均温度模拟的相关系数分布 

SST 采用 EOF 的第一主成分 (PC1)（陈星等，2004）。 

 

全年的明显降温。北大西洋和南半球 SST 异常降温 （图 8.30b）显示，南半球 SST 降低机

制的引入使欧亚大陆的年平均降温有所减弱，降温幅度约在 0.5°~3.5℃之间，最大降温中

心为 3.5℃，且降温中心在西太平洋。由此可见，南半球海表面温度的降低对东亚地区的降

温有明显的抑制作用，同时指出 YD 的气候突变不仅与大陆融冰的突发有关，而且与影响

全球气候背景的某些重要因子相关联，从而也进一步表明 SST 在气候突变中的重要作用。 

海气耦合模式试验显示，在海温异常出现有强耦合 (S) 和弱耦合 (W) 两种情况。在

强耦合情况下，当北大西洋出现表面海温持续降低时，北半球地面气温亦出现显著下降。

年平均温度距平分布 (图 8.30a) 显示欧亚大陆和北美大陆降温均在 0.5℃以上，最大降温

中心在欧亚大陆中部高纬度地区，可达 3.0℃以上。东亚中低纬度地区降温在 0.5°~2.0℃之

间。北美洲降温幅度小于欧亚大陆，最大降温约为 2.0℃。南半球降温较小，在 1.0℃以内，

且在高纬度地区有增温现象。 

在弱耦合情况下，全球年平均降温分布趋势与强耦合相似，但降温幅度不超过 2℃ (图

8.30b)，比强耦合有明显减小，且区域性的增温较强耦合时更为突出，表明总体降温强度

要较强耦合弱得多。但东亚地区降温强度与强耦合情况相当，幅度在 0.5°~2.0℃之间。 

上述两种强度的耦合对比表明，北大西洋的海面温度对于东亚及全球的温度变化具有

重要影响，因而任何引起该地区的海面温度变化的触发机制，均可能导致全球其他区域的

温度变化。因此，大陆冰盖融化淡水进入北大西洋并使其海面温度和盐度下降，很可能是

YD 气温突降的重要原因。预置海温和耦合海温的强迫试验模拟结果显示，北大西洋海温

异常对北半球降温具有重要影响，但对南半球温度没有显著影响，在北大西洋海温异常降

低时，北半球出现大范围降温，而南半球温度变化不大甚至出现升温。这一现象可能指示

因地球气候系统内部反馈过程引起的温度分布差异是以热量传输为主要机制的，对于南北

半球的温度和热量差异，除大气过程外，全球性的温盐环流可能起着重要作用。 
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利用模拟晚冰期 440 个模式年的北大西洋 SST，对其正交函数分析(EOF) 的第一时间

系数主成分与全球温度进行相关 (图 8.31 )。可以看出，全球大部分地区为正相关，除北大

西洋及其周边地区外，东亚、非洲北部及地中海地区、西太平洋、北印度洋等区域相关系

数可达 0.20 以上，其显著水平达 0.001，显示北大西洋 SST 的变化对全球温度具有重要指

示意义。 

 

8.2.1.6 中全新世暖期 

 

中全新世暖期 (6ka BP) 是距今最近的气候适宜期，大量的地质资料证明该时期全球

气候较现代温暖湿润，植被分布与现代也有较大差异。6ka BP 时北半球冰盖几乎完全消失，

地球轨道参数与现代有较大差异，尤其是近日点和黄赤交角变化较大，对太阳辐射的季节

和纬度分布产生了较大影响。中全新世暖期的研究积累了大量的气候背景资料。因此，该

时期气候的模拟研究在国际上成为 PMIP 研究计划的重点之一。 

1. 国际 PMIP 的 6ka BP 模拟 

PMIP 中的 18 个模式同样对 6ka BP 时的气候作了不同程度的模拟试验 (Joussaume et 

al., 1999)，这些模式与进行 21ka BP 模拟的模式相同 (见表 8.7)。 

根据 PMIP 计划中对 6ka BP 气候模拟试验的规定，设置了共同采用的边界强迫条件。

辐射强迫采用 Berger (1988) 计算的地球轨道参数(见表 8.8) 计算出相应的辐射量分布。大

气 CO2 含量采用工业革命前的值，即 280ppm。其它的边界强迫条件，包括海表面温度、

海冰、海陆分布、地形等均采用与现代相同的值，北半球冰盖已完全消失，陆冰的分布与

现代完全相同。主要模拟结果分析如下。 

东亚季风区：PMIP 模式模拟的降水和有效降水都显示出东亚季风区显著增加，主要

分布在印度和中国西部  (约 25°~35N, 80°~95E) ，但模拟的增加幅度不同。模拟显示了

亚洲季风区的东西两侧的干燥带扩大，主要分布在中国东南沿海和中东地区。这表明东亚

季风区的扩张，伴随着中东强烈的下沉气流区和东亚增强的太平洋副热带高带地区。PMIP

模型对欧亚大陆内部模拟出不同类型。ECHAM 和 LMCE 对 40°~60N 地区的模拟比现代

干燥，而 UKMO，UGAMP 和 CCM 模拟了与今类似或稍湿 (Yu et al., 1996; 于革, 1997)。 

南亚季风区：大部分 PMIP 模拟的亚洲季风区 P﹣E 比较现代增多，这与夏季降水的增

加有密切的成因关系，也解释了亚洲季风区在 6ka BP 出现一个普遍的多雨、高湖面和湿润

状况的动力机制。但是模拟比现代潮湿的范围远小于地质资料揭示的区域，说明了模拟过

低的估计了南亚季风的强度。这种模拟小于实际夏季风扩张，很可能是由于对下垫面的处

理与古地理环境相差甚远。这些模型采用与现代状况预置 6ka BP 的下垫面边界条件，例如

海洋表面温度，海冰的范围和冰冻时间，陆地植被和土壤层等。仅用现代条件作为 6ka BP

的下垫面边界，势必造成过低模拟季风强度的缺陷。 

北欧地区： ECHEM 等模式在不同程度上模拟出北欧干燥环境。UGAMP 模拟了干燥

范围最大，其干燥带从法国北部和德国，经斯堪的那维亚西部和北极圈海岸带，延伸到中

西伯利亚。UKMO 模拟了与 UGAMP 相似的分布类型，但它的干燥范围要小得多。CCM

模拟显示了干燥地区分布在英国至斯堪的纳维亚中部，而 ECHAM 则模拟了更加偏北的干

燥区。PMIP 模式模拟了北非和阿拉伯半岛比现代更多的 P﹣E，表明了非洲季风的扩张。

然而，这样的季风北上模拟相当有限，没有一个模式模拟出增强的地区超过北纬 20 度。

ULKMO 等四个模式模拟了南欧比现代更湿润的环境，地中海北部的西班牙、法国南部、

意大利和希腊比现代有更大的有效降水和降水，反映出地中海地区中全新世受非洲季风扩
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张影响的“类季风”变化 (Harrison et al., 1996)。中全新世波罗的海面积大于现代约 15%

是诱发夏季阻塞高压的重要下垫面因素；由于西风气流减弱的同时夏季阻塞高压发生频率

增加，是环波罗的海地区的夏季干燥的主要原因 (Yu and Harrison, 1995)。由于 PIMP 实验

没有涉及到古海陆分布的变化，故难以模拟出这些特征。 

南欧地区：PMIP 模式模拟的南欧比现在湿润，全年的平均水量平衡模拟与湖泊资料

相一致。但 UKMO，UGAMP，ECHAM 和 CCM 的湿润状况模拟是冬季降水增加的结果。

这与该区的孢粉资料不一致。孢粉资料表明地中海地区现代的硬叶林，灌木和草丛植被在

中全新世被常绿阔叶和温带落叶阔叶林所替代。它指示了一个湿润的夏季和凉爽的冬季。

尽管 UKMO，UGAMP，ECHAM 和 CCM 模型模拟的年平均有效降水与湖泊资料一致，但

它的成因与孢粉证据不一致。早中全新世南欧的夏季降水增加，与大西洋副热带高压在地

中海地区减弱而导致的该区气旋雨增加有关，由此产生地区性季风环流。通过一个下垫面

反馈参与的气候模式模拟 (Claussen, 1995) ，表明北非的植被变化影响到地中海地区夏季

环流的变化。因此，UKMO，UGAMP，ECHAM 和 CCM 所模拟的地中海地区夏季干燥，

很可能由于对陆地表面采取了与今相同的处理，尤其是对 6ka BP 植被的“现代化”处理。 

北非地区：对 20N 以北的非洲地区，UGAMP 等模拟了与现代基本一致的水量平衡状

况，反映了过低估计早中全新世受辐射异常变化驱动的非洲季风扩张。从古湖泊和花粉证

据，反映了北非(35°~10N) 6ka BP 是炎热、湿润的亚热带季风区。但是，这与模拟亚洲季

风的缺陷类似，与模型忽略了能够放大季风效应的地表反馈有关，特别是地表反照率的反

馈作用。现代的北非大部分裸露的沙漠地区在早中全新世却是植被覆盖相当好的草原和森

林，两者的反照率相差甚远 （图 8.32）。用现代反照率输入 6ka BP 模型难以准确模拟出北

非的气候状况。 

欧亚大陆：PMIP 试验中 ECHAM 和 LMCE 模拟了比现代干燥；其它模拟为稍正平衡的变

化；CCM0 模拟了在太阳辐射变化驱动下的 6ka BP 的气温，北美大陆和欧亚大陆内部都高

于现代 2ºC ，与地质资料提供的北半球大陆内部早中全新世高温、干旱气候的证据基本一

致。然而，欧亚大陆内部的湖泊资料显示了 6ka BP 比现代湿润。除了 ECHAM 和 LMCE

模拟了比现代干燥，UGAMP，CCMLDM 模拟了与现代类似的水量平衡状况。未能模拟出 

 

 

 

图 8.32 18 个 GCM 对 6ka BP 北非年降水模拟 

采用与现代差值的纬度平均值表示；18 个模式的编号见表 8.2.6 (Joussaumeet al.,1998)。 

 

较湿润的水文状况，反映了模拟对东部夏季风的扩张和西部气旋雨增强的动力机制没有把

握住。 

大部分 PMIP 模式都模拟出欧亚大陆夏季温度和年平均温度的升高。年变化幅度在中

纬度地区为 1°~3C。同时，这些模式模拟了欧亚大陆中低纬地区冬季温度的显著降低。其

原因被解释为在北半球中低纬地区，中全新世的夏季辐射量比现代高 7%~8%，而冬季辐射

量比现代低 2%~3% (Kutzbach et al., 1993)。由于中全新世温度变化的主要原因是天文因素

驱动，即地球轨道参数改变所引起的太阳辐射的变化，其结果应在北半球中高纬度地区夏

季增温而冬季降温。但我国第四纪研究的成果揭示出 6ka BP 时东部气温较现代高约

2.5C ，西部比现代高 3°~4C，特别是冬季并未出现明显降温，且某些地区有所增温。上
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述现象不仅仅限于中国地区，北美中全新世的冬季温度也普遍增高 (Wright et al., 1993)。

因而采用单一的辐射机制模拟具有很大的局限性。 

2. 我国开展的 6ka BP 模拟 

根据 PMIP 6ka BP 气候模拟的结果，大陆冬季普遍降温，这与中全新世冬季和全年气

温上升的地质记录不符。为什么中国东亚地区以及北美大陆在中全新世出现冬季增温，这

是古气候研究和模拟需要探讨的问题。显然，除天文因子之外还有其它重要的控制因子在

模拟中被忽略了。一些古气候模拟专家认为现行的模型主要受轨道机制驱动；而天文计算

的太阳辐射变化会导致 6ka BP 在该地区夏季温度的增加而冬季温度的下降，这是古气候

模拟存在着重大缺陷的根本原因。有人提出了冬季增温解释的假说。例如 6ka BP 时极地

海洋温度增加，可影响大陆高纬地区温度增加， 因而导致冬季大陆高压的削弱。 一旦东

亚冬季高压中心减弱， 将对亚洲冬季产生重大的影响，将可能使中国的冬季温度降低幅度

大大减少。这些古气候机制的假说是否正确、能否应用到东亚气候系统，有待于运用气候

模型进行模拟验证。Claussen 等人 (1999) 使用大气植被耦合模式模拟了非洲中全新世气

候与植被的演变，证实了植被在气候变化中的重要反馈作用。我国的一些古气候模拟在模

拟的设计和试验方面按照国际 PMIP 的基本框架，采用了古陆面边界条件进行古气候模拟，

获得了机制方面的一些新认识(于革等, 2001; 陈星等, 2002)。 

（1）植被强迫试验 

6ka BP 气候模拟的设计和试验在国际 PMIP 的基本框架，采用了古陆面边界条件进行

古气候模拟，分别采用了全球中全新世植被 (Prentice et al., 1998; Tarasov et al., 2000; Yu et 

al., 2000; Takahara et al., 2000) 和现代农耕植被 (Liu et al., 1997)不同方案，进行现代植被强

迫（试验一）和 6ka BP 植被强迫（试验二）模拟试验。 

6ka BP 气候模拟试验一的结果（图 8.33）表明了在欧亚大陆西部 50N 以南地区，平

均温度较现代高约 0~0.5C，在 50N 以北大部分地区表现为降温，比现代低 2°~4C。东亚

地区在 40N 以南地区，夏季平均温度比现代增加 2.0C 左右，但冬季平均温度比现代降低，

降温幅度达 2C 。这一模拟结果与 PMIP 的 6ka BP 气候模拟相似。 

试验二(图 8.34)模拟的欧亚大陆在北纬 50以北地区，大陆的西岸（欧洲地区）年平均

温度较试验一有所增加，但在西伯利亚中部地区有所降低。在北纬 50以南地区，年平均

温度在我国的华北、中东地区比试验一增加 2C (实际比现代高约 1°~2C)。夏季温度在东

亚地区与试验一相比温度变化不大, 但明显的变化反映在冬季温度。在 50N 以南地区，冬

季平均温度在我国东部和中部大幅度升高，较试验一提高约 2C（实际比现代高约 2°~4C）。

模拟的年平均温度和冬季温度的增加，与 6ka BP植被变化有关。在我国东、中部的 30°~50N 

范围内，由于落叶阔叶林和常绿阔叶林生长范围的扩大，向北替代了针叶林和针阔混交林，

向西代替了草原植被，造成冬季以及全年反射率、土壤蓄水等下垫面状况的显著变化。因 

 

 

图 8.33 现代植被预置下 6ka BP 温度模拟 

利用 6Ka-0Ka 差值（
0
C）: a.年平均温度差, b.夏季温度差, c.冬季温度差 

(于革等，2001)。 
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图 8.34 古植被下 6ka BP 温度模拟 

采用试验二与试验一的差值表示（
0
C）：a.年平均温度差, b.夏季温度差, c.冬季温度差 
(于革等，2001)。 

 

植被改变而造成的年增温在 1°~2C 之间，冬季增温在在 2°~4C。夏季植被的增温效应区

域间差异不明显，可能与森林植被的变化在夏季的效应较小有关。青藏高原的地面温度效

应不明显，冬季在高原中部比试验一降低 1°~2C，夏季在高原北部有 1C 左右的增温。 

中国40N以北地区年平均温度的增加以夏季植被的贡献为主，可达80%以上。40N 以

南地区的冬季植被增温对全年平均增温具有决定性作用。关于青藏高原增温的季节变化和

植被作用较为复杂，而且目前缺乏高原地区 6ka BP 增温的详细地质资料作分析对比。从模

拟结果看，青藏高原增温的主要原因是太阳辐射的增强，尤以夏季更突出。因此，全年平

均温度的升高以夏季贡献更大。这是由于高原的特殊地理位置和大气光学特性所决定。相

对而言，植被的增温作用在高原地区并不重要。特别是冬季植被的气候效应可能还与感热

和潜热交换过程有关，如模拟出的植被降温效应尚需通过植被模型和气候模式的耦合试验

来进一步探讨。试验一模拟了 0.5C 增温，试验二模拟了 1°~2C 增温。反映了试验二较试

验一模拟有较大改进。显示冬季温度明显升高，尤其在我国华北和中部地区冬季气温比现

代高出 3C 以上。试验二模拟的该地区冬季温度增幅达 2°~4C，夏季温度增幅稍小 1°~2C

左右，其结果与地质资料相当吻合。改进的下垫面气候模拟产生了冬季温度有所增加，是

由于该模拟的方向性改进与冬季增温的地质资料重建的气候特征接近，我们认为气候模拟

揭示了太阳辐射的驱动变化，同时植被的变化有潜在的气候效应。这一模拟试验改进了

PMIP 6 ka BP 气候模拟试验。 

对比 6ka BP 模拟试验的 700hPa 流线和 0ka BP 流线，可以发现辐合辐散中心、水汽输

送的可能路径及行星风系的移动的变化（图 8.35）。夏季流线在东亚地区有明显差异，6ka BP

北太平洋辐散中心对东亚大陆东部的影响较 0ka BP 增大，使得夏季降雨区向西偏移，形成

我国东部 6ka BP 夏季降水与现代持平或略少，西部降水较现代增多，东部夏季增温幅度较

西部较大的气候特征。从流线分布可以看出，6ka BP 中国中低纬度降水水汽来源主要有两

个，一是来自孟加拉湾的西南气流，另一个是来自西南太平洋的东南气流。而 0ka BP 的水

汽来源主要是西南气流。 

 

图 8.35 6ka BP 和 0ka BP 夏季流线模拟 

a. 6ka BP(6 ka 植被强迫)，b 6ka BP(0ka 植被强迫)，c. 0ka BP (于革等，2001)。 

 

东亚基本环流特征及其季风环流演变（图 8.36）。6ka BP 夏季东亚大陆低压系统和北

太平洋副热带高压系统均要强于 0ka BP，指示该时期海陆差异大于现代，夏季风环流较现

代强，有利于暖湿气候的形成。而 6ka BP 冬季大陆冷高压系统则较 0ka BP 的大陆冷高压

系统弱，表明东亚冬季风较现代弱，寒冷程度减弱。6ka BP 与 0ka BP 的海平面气压差表

明，6ka BP 的植被强迫效应增大了这一差异。 
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图 8.36 6ka BP 和 0ka BP 季节海面气压场模拟 

利用 6Ka-0Ka 差值（hPa
 
）: a.夏季(6ka 植被强迫), b. 冬季(6ka 植被强迫),  

c. 夏季(0ka 植被强迫), d. 冬季(0ka 植被强迫)  

(于革等，2001)。 

 

（2）太阳辐射与植被的强迫试验 

根据地球轨道参数引起的现代与 6ka BP 的太阳辐射变化，分别设置辐射与植被不同组 

合的敏感性试验。试验 1 为 6ka 辐射与 0ka 植被强迫，试验 2 为 6ka 辐射与 6ka 植被强迫，

试验 3 为 0ka 辐射与 6ka 植被强迫。 

试验 2 的模拟结果反映 (图 8.37) 出东亚地区显著的降水变化。由于中全新世夏季增

温，全球季风环流系统普遍较现代增强，夏季降水增多。暖湿气候对于植被的反馈作用使

得 6ka BP 时的植被分布与现代有较大差异。特别是在热带及副热带地区，降水与植被的相

互作用关系十分明显。 

 

 

图 8.37 AGCM＋SSiB 对 6ka BP 北非年降水模拟 

采用与现代差值的纬度平均值表示（mm/a）：a. 年降水量, b. 6 ka BP 和现代年降水量差。试验 1 为 6ka 辐

射与 0ka 植被强迫，试验 2 为 6ka 辐射与 6ka 植被强迫，试验 3 为 0ka 辐射与 6ka 植被强迫  

(于革等，2001)。 

 

比较了 3 个不同试验模拟的热带、副热带欧亚非大陆的降水变化，表明植被的变化对

于中全新世气候具有显著影响。模拟的中全新世北非地区年降水量及其与现代降水量的差

值表明，年降水最大值约 1300mm。中全新世非洲地区的降水对植被的强迫作用相当敏感，

含有古植被强迫的年降水量模拟要比含现代植被强迫的试验增多。而同时含有古植被和辐

射强迫的试验 1 在北非地区的降水量增加最大，含有古植被而没有 6ka BP 辐射强迫的试验

3 的降水量增幅略小于试验 1。可见，中全新世辐射增强对全球增温具有决定性意义，而区

域降水量的增加则主要受植被强迫反馈控制。 

 

8.2.2. 历史气候模拟 

 

2004 年世界气候研究计划 (WCRP)、《气候变率与可预报性研究》(CLIVAR) 和国际

地圈生物圈计划 (IGBP) 的《过去全球变化》(PAGES) 会议，均将过去 1000 年来的气候

变化研究定为未来五年的两个重点研究领域之一，因为这是认识近百年气候变化成因机制

的关键所在。过去 1000 年的气候演变，以中世纪暖期  (AD900~1300)、小冰期 

(AD1550-1850) 和近百年气候变暖三个典型阶段为主要特征。关于近百年气候变化的模拟

在现代气候数值模拟中有大量论述，本书不再赘述，以下仅对中世纪暖期和小冰期的模拟

作介绍。 
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8.2.2.1 中世纪暖期 

 

中世纪暖期 (Medieval Warm Period 或 High Medieval Time) 一词最早由 Lamb 在 1965

年提出 (Lamb, 1965)，他认为在公元 1100~1200 年间，西欧的气温较 1900~1939 年高

0.5°~1.0℃，而公元 1100~1200 年正是欧洲的“中世纪”，故名“中世纪暖期”。在后来的研

究中人们逐渐将公元 900~1300 年间的气候温暖时期统称为中世纪暖期。我国的历史文献

记载，中国隋唐时代 (公元 589~907 年) 气候温暖，宋朝 (公元 960~1279 年) 气候转凉 (竺

可桢, 1973)，说明中国的“中世纪暖期”出现的时间比欧洲要早。利用 23 个代用资料序列

研究公元 1000 年以来的气候序列，发现 10 个最暖时期出现在公元 900~1300 年间，6 个分

散在公元 1300~1800 年间。表明，中世纪暖期只在某些地方出现，不是全球性的现象 

(Bradley et al. 2003)。 

因此，无论国外或国内的研究，对于中世纪暖期是否存在、中世纪暖期是否是全球性

的现象、中世纪暖期的增温幅度及气候特征、中世纪暖期的形成原因等问题目前在认识上

还存在较大分歧 (Mann et al., 2003; Bradley et al., 2003; Soon et al., 2003; 葛全胜等, 2002; 

张德二, 1993; 施雅风等, 1999; 王绍武等, 2002)。由于目前大部分认识依赖于代用资料重建

的温度序列，因受重建资料地域性限制，不同代用指标对气候变化具有不同的气候响应，

导致对中世纪暖期的出现时间、存在范围、变温幅度等认识上的差异。 

采用物理机制的气候模拟研究，对认识中世纪暖期的成因机理能够有效地避免数据现

象的局限性。20 世纪 90 年代以来，国际上开展了 1000 年历史气候的模拟研究。Bertrand

等人 (2002) 根据轨道参数驱动计算了太阳辐射序列，对比地质资料重建太阳辐射序列，

分别作为驱动古气候变化动力，模拟了过去千年全球温度变化 (图 8.38 )。两个结果的对比，

发现过去千年全球年平均气温的模拟态势基本一致，并与冰芯、火山灰和 10
Be 等地质资

料重建了温度对比，表明了模拟十分接近千年来气候变化事实。利用能量平衡模式和 

 

 

图 8.38 过去千年气候模拟中采用的太阳辐射变化驱动 

A1、三个太阳辐射序列重建的比较，TSI_R 序列和 TSI_L 序列根据 Bard 等 (2000)，TSI_Be10 序列根据 Crowley (2000)。

A2、全球年平均气温分别对 A1 三种重建的太阳辐射驱动的模拟响应，MIL 温度是根据米兰科维奇轨道参数驱动的全球年平均

气温的模拟相应。(Bertrand et al., 2002) 

 

海洋模式进行模拟 (Crowley, 2000; Thomas et al., 2003)，其结果与重建资料对比来，证实了

太阳辐射、火山活动和温室气体等变化对中世纪暖期形成的重要作用。刘健等人 (2005)曾 

进行了最近 1000 年来长时间积分气候模拟试验。以下本书主要介绍该模拟研究的资料、方

法和结果分析。 

1. 模式、边界条件及试验方案 

模拟采用全球海气耦合气候模式 ECHO-G。它由全球大气环流模式 ECHAM4 和海洋

环流模式 HOPE-G 耦合而成。ECHAM4 以原始方程为基础，采用混合 p﹣σ坐标，水平分

辨率为 T30，相当于 3.75º×3.75º，垂直分 19 层，模式顶层为 30hPa，相当于 30km。动力

和物理过程的时间积分步长为 24 分钟，辐射计算为 2 小时间隔。海洋模式 HOPE-G 是海
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洋原始方程模式，其水平分辨率为 T42，相当于 2.8º×2.8º，热带地区采用 0.5º×0.5º的加

密网格。垂直方向共 20 层。海洋模式 HOPE-G 由大气强迫场驱动，其海洋预报量包括水

平速度、海表面高度、位温和盐度等。ECHAM4 和 HOPE-G 两者通过 OASIS3 耦合器耦合

为气候模式 ECHO-G。 

采用控制试验和真实强迫试验 2 个试验，均从 901 年开始，积分到 1990 年。控制试验

以 1990 年的实际情况为固定强迫条件，真实强迫试验先以控制试验的强迫场为起点，经

50 年积分后逐步过渡到以真实的随时间变化的有效太阳辐射、CO2浓度和 CH4 浓度为外强

迫。该试验在 1000 年左右达到稳定态，然后一直积分到 1990 年。 

真实强迫试验采用强迫条件包括随时间变化的太阳辐射常数、火山活动指数、CO2 和

和 CH4浓度。其中，太阳辐射变化由太阳黑子和大气中的宇宙射线同位素求出，火山灰的

辐射强迫效应先由格陵兰不同冰芯中硫化物含量浓度估算，然后在大气环流模式的有关计

算中将其转换成有效太阳辐射变化，大气 CO2与 CH4 浓度由南极冰芯资料获得。 

2. 模拟结果 

(1) 1000 年以来的时间序列变化 

全球：相对于公元 1000~1990年的平均温度模拟的 31年滑动距平表明，公元 1000~1280

年之间，全球年平均温度相对于千年平均距平为正，公元 1280~1430 年间，温度在千年平

均水平上下微小振荡，从 1430~1860 年，全球、北半球和南半球的年平均温度距平值一直

是负值，在 1860~1900 年间，温度在千年平均水平上下调整，从 1900 年开始，温度距平

为正，且迅速攀升。前一个暖期对应于中世纪暖期，冷期对应于小冰期。 

中国区域：模拟区域位于 15°~55°N, 70°~140°E, 以及中国的东、西部地区。其结果：

中国年平均温度距平的 31 年滑动平均值的时间演变 (图 8.39) 显示，公元 1000~1260 之间

温度距平为正，公元 1260~1430 年间，温度在千年平均水平上下振荡。在 1430~1850 年间，

中国西部的年平均温度距平一直为负，但在 1780~1790 间出现一个相对的暖峰；中国东部

在 1430~1750 和 1780~1850 年间温度距平为负，但在 1750~1780年间温度距平为正。从 1850

年开始，全中国包括中国东部和中国西部的年平均温度距平值均一直为正，且不断攀升。

中国近千年的温度变化表现为“暖期～调整期～冷期～暖期”。其中的前一个暖期对应于中

世纪暖期，冷期对应于小冰期，后一个暖期对应于 20 世纪暖期。 

(2) 中世纪暖期的空间分布 

全球：中世纪暖期 1125~1155 年的平均温度距平的全球分布 (图 8.40) 表明全球绝大

部分地区增温明显，只有大西洋西北地区有 0.5°~1.0℃的降温区，以及南太平洋有

0.5°~2.0℃的降温区。北半球最大增温出现在格陵兰地区及西北太平洋地区，南半球出现在

70° ~80°S，5° ~60°W 的海域，最大增温达 2.5°~3.0℃。整个欧亚大陆和北美大陆都是增温

区，增温幅度为 0.5°~1.5℃。热带和亚热带也是增温区，但增温幅度仅为 0.5℃左右。中世

纪暖期时，增温幅度在低纬地区最小，中纬度地区次之，高纬度地区最大。 

 

 

 

图 8.39 中国年平均温度距平 31 年滑动平均值的时间演变 

(相对于 1000～1990 年)。实线: 全中国; 点线: 中国东部; 虚线: 中国西部 （刘健，2006）。 
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图 8.40 全球中世纪暖期最盛期 (1125～1155 年) 平均温度距平 

相对于 1000~1990 年分布（ºK）（刘健，2006）。 

 

中国：中国中世纪暖期的鼎盛期平均温度距平的分布 (图 8.41) 反映中国区域温度距

平都是正值，中国东部的增温呈西～东向和西北～东南向的带状分布，且由南向北增温幅

度加大，由 0.4℃逐步增加到 0.8℃。中国西部的增温呈高压状分布，且随着海拔高度的增 

加，增温幅度加大，最大增温达 2.0°～2.2°C。 

 

 

 

图 8.41 中国中世纪暖期最盛期 (1125～1155 年) 平均温度距平 

相对于 1000~1990 年分布（ºK）（刘健，2006）。 

 

2.1.3 模拟结果验证 

利用全球观测集成资料 (Jones, 1998) 和中国区域内多种代用指标的重建资料 (杨保, 

2002) 验证模拟结果的正确性与可信性。图 8.42 是中国区域(15°~55°N，70°~140°E) 年平

均相对于公元 1000~1990 年的温度距平时间演变图。由模拟值与重建值的时间演变可以看

出，重建值与模拟值有相同的起伏变化，但重建值比模拟值的变化幅度略大，重建值的变

化范围为 (-1.0°~1.1℃)，而模拟值的变化范围为 (-0.6°~0.9℃)。两者的相关系数为 0.74, 置

信度达 99.9%。根据重建的中国东部(25°~40°N，105°E 以东) 1000 年来冬半年温度 (10 月

~4 月) (葛全胜等, 2002) 与模拟结果进行对比，发现两者表现出相似的低频变化和长期趋

势，相关系数为 0.37，达到 97.5%的信度水平，其中公元 1000~1300 年的中世纪暖期对应

关系较好。 

  

 

图 8.42 中国区域年平均温度距平的模拟与重建值的时间演变 

（刘健，2006）。 

 

8.2.2.2 小冰期   

 

小冰期 (LIA：Little Ice Age) 是过去 2000 年以来全球出现普遍寒冷气候的特征时期，

始于 13 世纪，止于 19 世纪，在 16 世纪中期和 19 世纪中期达到最冷的顶点。在小冰期期

间，世界上许多地点的冰川都发生明显的扩展和前进，新鲜和完整的冰碛物及其构成的地

貌，表明其规模和范围要比现今的冰川大得多。这是小冰期一词由来的最直接依据 (Grove, 

1988)。经过半个多世纪的争论，小冰期的概念已为广大地理学家、地质学家和气候学家所
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接受，被广泛地用于描述中世纪暖期和 20 世纪暖期之间的持续大约 6 个世纪的寒冷时期，

其全球年平均温度要比现代低 0.5°~1℃。近年来，随着全球气候变化研究的不断深入，特

别是气候变率与可预测性 (CLIVAR) 和过去全球变化 (PAGES) 研究的紧密结合，认识到

小冰期并非持续几个世纪的连续冷期，其内部还存在明显的次级冷暖波动，并具有一定的

规律性 (葛全胜等, 2002)。 

国内外已有不少小冰期气候模拟的工作 (Manabe et al., 1996; Cubasch et al., 1997)。

Zorita  et al. (2003) 对小冰期以来的气候变化进行的长时间积分模拟，采用了典型的太阳

常数时间变化序列作为主要外强迫之一。我国科学工作者也对小冰期的气候模拟及其成因

机制分析作过专项研究 (刘健等, 2003; Liu et al., 2004)。 

1. 模拟试验外强迫因子和模拟方案 

小冰期是一种全球性的，且有着区域气候差异和 101 年尺度气候波动的气候现象。对

于这样时间尺度的气候形成而言，具有百年和十年变化特征的太阳活动和火山活动是相对

较为活跃的控制因子，同时下垫面的改变也不容忽视。 

根据国内外对小冰期气候成因的研究基础和模拟试验的积累，采用太阳常数变化于小冰期

的典型值（图 8.43）作为气候模拟的主要外强迫因子。 太阳常数平均变化幅度在 0.1%至

0.24%之间，在小冰期的 Maunder 最小期约 30 年间太阳常数平均降低约 0.24%。在某些极

端时期，下降幅度可达 0.5%以上。根据 Hans (2002)和 Crowely (2000) 的研究，公元

1550~1800 年间太阳的有效输出能量的变化值在 1363~1365w/ m
2 之间，但某些极端年份的

最低值可达 1343 w/mm
2 和 1355 w/m

2 以下，减少幅度达 1.6%~0.88%，这些大幅度太阳能 

 

 

图 8.43 小冰期以来太阳辐射变化 

细线代表太阳辐射变化 Schwabe 循环， 粗线代表叠加了自 Maunder 最小期以来根据类太阳恒星观测的 

太阳辐射衰减的变化序列 （Lean et al., 1995）。 

 

量的减少主要出现在 Maunder 最小期和 Spörer 最小期。 

火山灰强迫作用由 0.55处的大气平流层光学厚度来表示（图 8.44）。公元 1815 年的

Tambora 火山形成的光学厚度值巨大，且在整个公元 1810~1820 年间为火山光学厚度平均

的高值期，平均光学厚度达到 0.11，且这一时期与 Spörer 最小期相联，是一个比较典型的

太阳活动和火山活动对气候强迫的共同作用时期。在气候模拟中成为敏感性试验的外强迫

因子参数设置的主要参考依据。 

 

 

图 8.44 过去 600 年来火山灰光学厚度  

a.北半球, b.南半球, c.全球平均 （Robock，1996）。 

 

采用工业革命前自然植被和现代农耕植被两种下垫面植被。工业革命前自然植被的中
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国区域根据了中国花粉资料的转化 (Yu et al., 2000)，其它地区采用了现代植被 (Liu et al., 

1997)。小冰期期间 CO2 含量变化不大，约保持在 280ppm 左右 (Crowley, 2000)。CO2等温

室气体对小冰期气候的影响在模拟试验中未作主要强迫因子。 

根据对小冰期期间太阳活动、火山活动、以及下垫面植被变化的认识，对于这些因子

的不同组合设计了 7 套的敏感性试验 (表 8.9)。模拟试验采用含有陆面过程的全球大气环 

 

表 8.9 小冰期气候模拟的敏感性试验方案 

(据刘健等, 2003)。 

 

 

流模式 (AGCM+SSiB) (见本章 8.2.1.4 之中国的 21ka BP 模拟))。大气 CO2 浓度、海温、大

气气溶胶背景场及初始场均采用统一值，模式积分均达 15 年，取后 10 年的平均值代表模

拟的平衡态。 

2. 敏感因子分析 

(1) 太阳辐射减少 

据前文试验 2 中，全球年平均温度北半球呈降低趋势 (图 8.45)，降温幅度不超过 0.2℃。

夏季除在赤道附近至 10N 范围有极小的增温外，北半球大部分地区夏季平均温度降低幅

度较年平均温度大，最大值超过 0.3℃。冬季增温位于 60N 以上的高纬度地区，最大幅度

达 0.2℃。东亚地区（100~140E）的年平均降温幅度也明显大于全球的平均状况，约达 0.6℃，

且主要降温区位于 20N 至 60N 之间，而 0~20N, 60~70N 地区略有增温。其中，夏季

东亚地区降温幅度增大，最大可超过 1.1℃，主要降温带位于 20°~55N 之间；60°~80N 地

区有增温，幅度达 0.5℃。冬季 35°~60N 间出现降温，幅度小于夏季，最大降温出现在 50N 

附近，幅度超过 1℃；但其它纬度区有较明显的升温，最大升温幅度可达 0.7℃左右。 

 

 

 

图 8.45 小冰期试验 2 地面气温的纬向平均值模拟 

a.全球平均, b.东亚地区平均 （ºK）（刘健等，2003；2004）。 

 

(2) 火山灰影响 

在试验 3 中， 模拟全球和东亚的平均温度变化 (图 8.46) 表明温度的降低主要在赤道

至 30N 区域。温度的变化幅度最大达 0.2℃。夏季全球平均温度的降低主要在 15°~45N

间，幅度较年平均稍大，且在 45N 以北地区为温度升高区，最大幅度可达 0.4℃。冬季的

降温最为明显，从赤道至 60N 间均呈降温特征，最大幅度可达 0.37℃；位于 50N 至 60N

以北地区为增温带，幅度在 0~0.3℃之间。可见，全球的温度降低有明显的纬向性。东亚

地区降温更为明显，年平均降温幅度约 0.5℃，主要位于 20°~58N 之间，其它纬度地区为 
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图 8.46 小冰期试验 3 地面气温的纬向平均值模拟 

a. 全球平均；, b.东亚地区平均 （ºK）（刘健等，2003；2004）。 

 

增温带，幅度最大也为 0.5℃左右。夏季降温幅度更大，可达 0.7℃，其纬向分布与全年相

似，但在 55N 以北出现温度明显升高，最大幅度超过 1℃。东亚地区冬季的降温效应最为

显著，从 30N 至 75N 为降温带，最大幅度可达 1℃。其它纬度有轻微增温，但幅度不超

过 0.5℃。 

(3) 植被影响 

试验 3 中在改变植被的条件下，降水变化情况为年降水量在东亚地区有显著增加，夏

季风降水也增加 46~100mm 以上，同时印度和东南亚南部也有显著降水增加，但非洲中部

降水有所减少。冬季降水无显著变化。上述特征在单因子和双因子强迫试验结果中基本相

似，但单一太阳辐射减少因子再叠加植被因素，对东亚地区降水的增加量影响最小，单一

火山灰因子叠加植被引起的降水增加较大，而前两个因子共同叠加植被的综合效果造成的

降水增加量最大。但在植被有改变的非洲中北部地区，降水略有减少。可以认为，植被叠

加后，当植被覆盖增加时（如东亚地区），降水量增加；而当植被覆盖减少时 (如非洲地区)，

降水量则减少。 

（4）太阳辐射、火山灰和植被对温度影响的综合效应 

在试验 6 中，太阳辐射、火山活动和植被改变的敏感性试验结果 (图 8.47)显示，植被

对全球平均温度的增幅有所抑制，年平均温度的变化幅度也有所减小，且随纬度分布变化

明显，高纬度地区出现降温，以年平均降温和夏季降温最为显著。东亚地区的温度变化明

显，50N 以南的年平均温度和冬季温度升高，增温幅度可分别达到 1℃和 1.8℃，而 50N

以北地区为降温区，最大降温幅度在 1℃以内。夏季温度变化较小，但从 30N 至极地呈小

幅降温，低纬度略有升温。 

3. 东亚小冰期气候成因分析 

在太阳辐射减少情况的情况下 (试验 2)，降温幅度和降温区域均为夏季大于冬季，原

因在于北半球夏季太阳辐射减弱，使得夏季地表加热大大减少，是地面辐射平衡减小的直

接热力作用的结果。同时，冬季的地表辐射收支因太阳辐射的减少而进一步降低。但因北 

 

 

 

图 8.47 小冰期试验 6 地面气温的纬向平均值模拟 

a.全球平均, b.东亚地区平均（K）（刘健等，2003；2004）。 

 

半球大陆冬季温度原已较低，因而其降低幅度没有夏季大。可以认为，在北半球冬夏两半

年辐射差异较大的情况下，太阳辐射的减少对夏季温度的影响更大。 

在平流层火山灰光学厚度增加的敏感性试验 (试验 3) 中，其结果与上述情况有所不

同。首先，火山灰使到达地表面的太阳辐射减少，但在平流层则有较多的辐射吸收，因此，

其结果是使大气层对太阳辐射的吸收变得不均匀，特别是使地表吸收的太阳辐射明显减少。
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从模拟结果可以看出，年平均降温区域更大，但降温幅度是冬季大于夏季，而降温区域则

是夏季大于冬季。可以认为，火山灰的降温强度在冬季更为明显，但其影响范围则是夏季

最为突出。这一结果与火山灰的降温机制有关。夏季太阳辐射在北半球较强，火山灰在平

流层的分布具有明显的阳伞效应，使得广大地区的地表辐射普遍减少，但因夏季海陆气压

场的分布相对较均匀，因而这种辐射引起的地表热量的区域差异相对较小。冬季太阳辐射

较小，火山灰的减弱作用就更为明显，特别在冷高压控制的大陆地区，火山灰更加强了地

表的冷却作用，使得地表降温幅度增大，这样又会加强大陆冷高压，从而形成在高纬大陆

的强降温。 

当综合考虑太阳辐射减小和火山灰引起的平流层光学厚度增加的叠加作用时 (试验

5)，两种不同冷却机制的相互作用使得地表降温的区域差异减小，且降温区域更大。在北

半球大陆年平均温度普遍降低，夏季和冬季普遍出现降温，以冬季降温幅度更大。如前所

述，在太阳辐射减少和平流层火山灰光学厚度增加这两个强迫因子中，以后者的作用较大，

同时由于火山灰冷却的均匀性，减小了区域差异，有利于大范围的普遍降温。因此，小冰

期时北半球的普遍降温与太阳辐射的减少和火山活动造成的平流层光学厚度增加有直接的

关系。 

与温度变化的大尺度特征相比，降水的改变更具有区域特征。同时由于影响降水的因

子更为复杂，所以太阳辐射和火山灰的效应对降水的影响没有温度那样明显，特别是在北

半球大陆，年平均降水的变化在第 2，3，5 三个试验中均不显著，但在东亚中低纬度地区，

因太阳辐射减少引起的热力作用的变化，导致气压场和大气水汽分布的改变，故夏季出现

降水增加的现象，而赤道地区降水有所减少。可以认为，太阳辐射的减少使东亚地区夏季

风降水区域发生改变，东南和西南季风降水均有所增加。冬季东亚大陆的降水无明显变化。

平流层火山灰增加对降水的影响机制与前者不同，特别是夏季降水的形势上，表现为低纬

度的西南季风和东南季风降水均有所减弱，印度季风区和我国东部广大地区夏季降水增加，

南海季风减弱。冬季大陆降水变化仍较小，但赤道附近降水变化加剧，反映出赤道地区的

对流和辐合与火山活动有一定关系。太阳辐射和火山灰增加的共同作用使得整个南亚地区

年降水明显减少，特别是夏季西南季风引发的降水减少，表明西南季风环流减弱。而对中

国东部最重要的东南季风降水明显增加，反映出东亚夏季风环流在该强迫背景下有所增强。

但冬季降水未出现明显变化。在以太阳辐射减少和平流层火山灰增加为强迫条件的试验中，

东亚地区夏季降水有所增加，而南亚西南季风和南海季风环流有所减弱。 

东亚小冰期气候变化的主要强迫因子为太阳辐射和火山灰及其共同作用。太阳辐射和

平流层火山灰光学厚度的增加，改变了地表及大气的辐射收支和热量平衡。这种辐射收支

的改变造成地表和大气、陆地和海洋的热力差异，从而改变气压系统的分布和主要大气活

动中心的强度及其控制范围，形成一种与现在气候环流背景有差异的环流特点，致使东亚

地区在全年均出现明显的地表气温下降，冬季风增强，而夏季风环流系统的区域性差异增

大，对降水的空间分布和强度产生影响。 

因此可以认为：在小冰期这样一个数百年尺度的气候变化过程，作为气候形成和变化

的最根本原因，太阳辐射以及可能影响到太阳辐射收支的大气中气溶胶 (火山灰) 的含量

变化，依然是引起小冰期气候寒冷的最主要原因。 
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本章图表，其中图 8.15、16、18、20、22、23、24、25、26、27、29、32、44 建议使用彩

图；图 8.37、38 由出版社决定采用何种图（作者注）。 

 

表 8.1 古气候模拟设计框图 

项目 基本内容 说明 

物理过程设计 

物理过程（动力学过程、热力学过程、辐射收支、水

相变、其它物质循环、热力学过程）、化学过程、生物

过程等等 

牛顿第二定律；热力学定律；

质量守恒定律；其它方程 

数学物理设计 

模式方程（算子形式）、控制参数、初始条件和边界条

件、空间和时间分辨率、参数化等 

计算稳定性；计算收敛性；

方程组闭合；耦合计算方案 

程序设计 

积分和微分的数值近似计算求解；多维时空离散化（时

间和空间计算的数学处理网格或基函数）；主程序（计

算流程图）、子程序（通用模块单元）等 

物理过程设计和数学物理设

计在计算机上的实现 

资料设计 

边界条件、初始条件资料输入，中间结果的存取，最

后结果的输出等 

 

 

 

表 8.2 RegCM2 模式垂直分层情况 

垂直分层 

指数 K 

整层 

Q（K） 

标准气压 

(hPa） 

半层 

A（K） 

标准气压 

(hPa） 
1 0.00 100 0.075 167.5 

2 0.15 235 0.225 302.5 

3 0.30 370 0.375 437.5 

4 0.45 505 0.525 572.5 

5 0.60 640 0.675 707.5 

6 0.75 775 0.80 820 

7 0.85 865 0.89 901 

8 0.93 937 0.95 955 

9 0.97 973 0.98 982 

10 0.99 991 0.995 995.5 

11 1.00 1000   
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表 8.3 125ka BP 气候模拟的地球轨道参数边界场 

(Montoya et al., 2000) 

 偏心率 黄赤夹角 () 岁差经度 () 

控制试验 

125ka 

0.017 

0.040 

23.45 

23.79 

282.16 

127.27 

 

 

表 8.4 MIS-3 古气候模拟采用的边界条件 

(Barron et al., 2002) 

 

试验方案 方案一 方案二 

气候特征 冷期/Heinrich 事件 3 暖期/Heinrich 事件 4 

太阳辐射 30KaBP 轨道参数 42KaBP 轨道参数 

CO2 200ppm 200ppm 

冰盖 大规模斯堪迪纳维亚冰盖 小规模斯堪迪纳维亚冰盖 

海岸线 -80 海面 -80 海面 

植被 BIOME3.5 冷期植被 BIOME3.5 暖期植被 

海温 CLIMAP/GLAMA/30ka SSTs CLIMAP/GLAMA/42ka SSTs 

 

 

表 8.5 35 ka BP 气候模拟边界条件设置 

(Yu et al., 2005)。 

边界条件 0 ka BP 35 ka BP 

地球轨道参数 

黄赤交角 

偏心率 

近日点 

23.446 22.75 

0.01672 

282.04 

0.01539 

71.28 

北半球第四纪冰盖分布 

CO2含量 

植被 

相当 0% LGM 冰盖 

345ppm 

现代 

相当 50% LGM 冰盖 

210ppm 

东亚古植被 
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表 8.6 35kaBP 气候模拟试验方案 

a: Ins, Ice, Veg, CO2 分别代表太阳辐射、冰盖、植被和大气 CO2 浓度 (Yu et al., 2005)。 

 

试验 编号 35 ka 值设置 a) 现代值设置 a) 运行时间 目的 

35 ka 试验 1 E1 Ins + CO2 Ice + Veg 30 年 35 ka 太阳辐射和 CO2强迫 

35 ka 试验 2 E2 Ins + Ice + CO2 Veg 30 年 35 ka 太阳辐射, 冰盖和 CO2强迫 

35 ka 试验 3 E3 

Ins + Ice + Veg + 

CO2 

 30 年 

35 ka 太阳辐射,冰盖,植被和 CO2强

迫 

敏感试验 1 EM1 CO2 Ins + Ice + Veg 4 年 测试 CO2降低气候效应 

敏感试验 2 EM2 Ins CO2 + Ice +Veg 4 年 测试太阳辐射变化气候效应 

控制试验 E0  

Ins + Ice + Veg + 

CO2 

20 年 测试古气候相对现代的变化 
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表 8.7 国际 PMIP 计划中 18 个气候模式的有关信息 

序号 模式 设计者 版本号 空间分辨率 

1 CCM3 NCAR 国家大气研究中心（美国） v.3 T42, L18 

2 GFDL 地球物理流体动力实验室（美国）  R30, L20 

3 GENESIS2 全球环境和生态模拟交互系统（美国） v.2 T31, L18 

4 GISS Goddard 太空研究所（美国） v.II 72×46, L9 

5 UIUC11 Illinois 大学（美国）  72×46, L11 

6 CNRM2 国家气象研究中心（法国） v.2 T31, L19 

7 LMD4 气象动力实验室（法国） v.4ter 48×36, L11 

8 LMD5 气象动力实验室（法国） v.5.3 64×50, L11 

9 UGAMP 英国大学全球大气模型项目（英国） v.2 T42, L19 

10 UKMO 英国气象局（英国） v.3.2 96×73, L19 

11 CSIRO 联邦科学和工业研究组织（澳大利亚） v.4-7 R21, L9 

12 BMRC 气象局研究中心（澳大利亚） v.3.3 R21, L9 

13 CCSR1 气候系统研究中心（日本） v.5.4.02 T21, L20 

14 MRI2 气象研究所（日本） v.II.b 72×46, L15 

15 MSU 莫斯科州立大学（俄罗斯）  10×15, L3 

16 CCCMA2 加拿大气候模拟与分析中心（加拿大） v.2 T32, L10 

17 ECHAM3 马普气象研究所（德国） v.3.6 T42, L19 

18 YONU 韩国 Yonusei 大学（韩国） Tr7.1.1 72×46, L8 

表 8.2.6 注：表中 R 或 T 代表谱模式，R 代表菱形截断，T 代表三角形截断，后面的数字为截断波数。如 R15 表示菱形截

断的 15 波谱模式；72×46，…等表示格点模式中的格点数；L 表示垂直分层，后面的数字表示分层数。如 L19 表示垂直方向

共分 19 层。 
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表 8.8 第四纪古气候模拟试验的地球轨道参数 

 

时代（天文年代标准） 地球轨道参数 

偏心率 近日点/°E 黄赤交角/° 

现代 ( 0 ka BP ) 0.0167 282.04 23.446 

末次间冰期 ( 126 ka BP ) 0.0397 111.24 23.928 

末次间冰期 ( 115 ka BP ) 0.0414 291.02 22.405 

末次冰盛期 ( 21 ka BP ) 0.0187 294.42 22.949 

晚冰期 ( 11 ka BP ) 0.0195 98.408 24.201 

中全新世 ( 6 ka BP ) 0.0167 180.92 24.105 

根据 Joussaume et al, 1999; de Noblet et al, 1996; Kutzbach et al, 1998 

 

表 8.9 小冰期气候模拟的敏感性试验方案 

(据刘健等, 2003)。 

 

敏感试验 强迫因子数 

太阳常数 

(w/m
2
) 

大气光学厚度 

(无量纲) 

大气 CO2 

(ppm) 

植被类型 

1 1 1367.04 (现代） 0.004774 345 现代 

2 1 减少 0.5% 0.004774 345 现代 

3 1 1367.04 减少 0.15% 345 现代 

4 1 1367.04 0.004774 345 工业革命前 

5 2 减少 0.5% 减少 0.15% 345 现代 

6 3 减少 0.5% 减少 0.15% 345 现代 

7 4 减少 0.5% 减少 0.15% 280 工业革命前 
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图 8.1 p-σ混合坐标的示意图 

(Hack, 1993) 

 

 

图 8.2 无雪覆盖海冰系统的能量收支 

(黄建平, 1992) 
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图 8.3 有雪覆盖时海冰系统的能量收支 

（黄建平, 1992） 

 

 

 

图 8.4 冰盖气候模式中稳定状态下的温度与太阳常数的非线性关系求解 

Q/Q0是冰面辐射与太阳辐射比，1-3 分别为太阳辐射驱动冰盖变化的三个阶段 (North and Crowley，1985)。 
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图 8.5 大气模式与海洋模式耦合的方式 

 

 

 

 

图 8.6 纬向平均大气和海洋温度剖面 

右图为观测值，左图为由 GFDL 早期大气－海洋模式计算值 (Manabe, 1969) 
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图 8.7 GFDL 耦合模式对季节循环积分的非同步耦合方案 

(Manabe, 1979) 

 

 

 

 

图 8.8 海气耦合模拟试验流程图 

(赵其庚, 1999) 

 

 
图 8.9 区域气候模式垂直网格结构 

k 是垂直分层: 1, 2, ….11 层, 分别对应半 层，数值见表 9.1 (郑益群, 2000)。 
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图 8.10 GCM 模拟北半球地形变化下的古气压场（hPa） 

M：有山试验，NM：无山试验。图中深色箭头表示高空急流路径（Ruddiman and Kutzbach, 1989）。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



 460 

 

图 8.11 GFDL-GCM 模拟青藏高原对南亚季风形成的敏感性试验 

7 月海面气压场模拟：a. 有山试验， b. 无山试验 (Hahn et al., 1975)。 

 

 

 

图 8.12 125ka~100ka BP 时期的海面高度变化 

不同曲线和数据点分别根据 Imbrie et al. （1984）; Bard et al. （1990）; Chappell et al.（1996）; Eisenhauer et al.（1996）; Cutler 

et al., （2003）; Gallup et al. （2002）; Zhu et al.（1993）等资料 (Calov et al., 2005)。 
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图 8.13 125ka BP 地球轨道参数图示 

a. 现代;  b. 末次间冰期。 

VE：春分点； AE：秋分点；SS：夏至点；WS：冬至点。 

现代的偏心率接近圆形轨道，近日点在冬至附近；末次间冰期偏心率接近椭圆轨道，近日点在夏至附近 (Montoya et al., 2000)。 

 

 

图 8.14 末次间冰期北半球夏季气候模拟 

采用 125ka BP 与控制试验之差表示：a 近地表温度(°C)，b 海面气压 (hPa)，c 距地表 10m 风速 (m/s)，

d 降水量 (mm/d)。阴影区为差异的统计检验的显著水平：淡色阴影区为 80％，深色阴影区为 95％ (Montoya et al., 2000)。 
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图 8.15 末次间冰期北美大陆冰盖高度分布 

a. 118 ka BP，b. 117 ka BP, c. 110 ka BP  (Calov et al., 2005)。 

 

 

图 8.16 末次间冰期气候夏季温度和降水模拟 

a 和 b: 118ka BP 与现代值之差，c 和 d： 115ka BP 与现代值之差冬季，a 和 c：温度模拟， b 和 d：降水模拟 (Calov 

et al., 2005)。 
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图 8.17 MIS-3 欧洲海陆岸线和冰盖分布 

冰盖分布 (a 和 b)；地形高度 (c 和 d)。其中 a, c 为冷期试验，b, d 为暖期试验 (Barron et al., 2002)。 

 

 

 

 

图 8.18 MIS-3 欧洲植被分布 

a. 现代, b-d MIS-3 阶段试验，其中 b 为暖期，c 为冷期，d 为热期 (Barron et al., 2002)。 
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图 8.19 MIS-3 海温变化驱动的夏季温度模拟 

a: 现代; b: MIS-3 暖期, c: MIS-3 冷期, d: MIS-3 热期 (Barron et al., 2002)。 

 

 

 

 

图 8.20 35 ka BP 气候模拟采用的冰盖和东亚植被分布 

a. 冰盖分布; b. 古植被以及森林植被与荒漠草原边界。 

A. 森林植被区, B. 非森林植被区. 1. 草甸, 2. 草原, 3. 荒漠, 4. 草原-针叶林, 5. 针叶-阔叶混交林, 6. 针叶林, 7. 针叶-常

绿阔叶混交林, 8. 落叶阔叶林, 9. 常绿阔叶林, 10. 常绿-落叶阔叶混交林, 11. 稀疏草原-常绿阔叶林 (Yu et al., 2005)。 
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图 8.21 35 ka BP 年平均温度 (℃) 和年平均降水 (mm/d) 模拟 

采用各试验与控制试验 (E0) 的差值表示: a. E1 温度; b. E2 温度; c. E3 温度; d. E1 降水; e. E2 降水; f. E3 降水。

深色区域表示 T-检验差异显著性达到 95% （Yu et al., 2005）。 

 

 

 

图 8.22 21ka BP 冰盖分布 

（转引自于革等，2001） 
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图 8.23 21ka BP 冰盖地形高度与现代地形高度差 

 

 

图 8.24 21ka BP 海陆分布与现代的差异 

 (转引自于革等，2001) 
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图 8.25 LGM 冰盖与无冰盖条件下降水、温度和海面气压模拟 

a, c, e, g 为无冰盖试验， b,d,f,h 为有冰盖试验。 a, b 夏季海平面气压场（hPa）；c, d 冬季海平面气压场（hPa）；e, f 

冬季降水（mm/d）；g, h 年平均温度（°C）(于革等，2001)。 

 

 

图 8.26 21ka BP 与 0ka BP 试验的温度差值模拟 

a. 现代植被驱动 21kaBP 冬季（DJF）, b. 21kaBP 植被驱动冬季, c. 现代植被驱动夏季 （JJA）, d. 21kaBP 植被驱

动夏季, e. 现代植被驱动年平均, f. 21kaBP 植被驱动年平均（温度单位：C） 

(于革等，2001)。 
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图 8.27 21ka BP 与 0ka BP 试验有效降水差值模拟 

a. 现代植被驱动 21kaBP 冬季（DJF）, b. 21kaBP 植被驱动冬季, c. 现代植被驱动夏季 （JJA）, d. 21kaBP 植被驱动夏季, 

e. 现代植被驱动年平均, f. 21kaBP 植被驱动年平均（降水单位：mm/d）(于革等，2001)。 

 

 

图 8.28 21ka BP 和 0ka BP 700hPa 流线图的对比 

a. 0ka BP 夏季, b. 21ka BP 夏季, c. 0ka BP 冬季, d. 21ka BP 冬季 (于革等，2001)。 
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图 8.29 晚冰期海温强迫下欧亚大陆的年平均温度模拟 

与控制试验的差值表示：a. 试验一 (NA) 模拟, b. 试验二 (NA+SH) 模拟（陈星等，2004）。 
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图 8.30 晚冰期不同强度耦合下年平均温度模拟 

 采用与控制试验差值（℃), a. 强耦合阶段, b. 弱耦合阶段（陈星等， 2004）。 

 

 

图 8.31 晚冰期北大西洋 SST 与全球年平均温度模拟的相关系数分布 

SST 采用 EOF 的第一主成分 (PC1)（陈星等，2004）。 
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图 8.32 18 个 GCM 对 6ka BP 北非年降水模拟 

采用与现代差值的纬度平均值表示；18 个模式的编号见表 8.7 (Joussaumeet al.,1998)。 

 

 

图 8.33 现代植被预置下 6ka BP 温度模拟 

利用 6Ka-0Ka 差值（
0
C）: a.年平均温度差, b.夏季温度差, c.冬季温度差(于革等，2001) 

 

 

图 8.34 古植被下 6ka BP 温度模拟 

采用试验二与试验一的差值表示（
0
C）：a.年平均温度差, b.夏季温度差, c.冬季温度差(于革等，2001)。 
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图 8.35 6ka BP 和 0ka BP 夏季流线模拟 

a. 6ka BP(6 ka 植被强迫)，b 6ka BP(0ka 植被强迫)，c. 0ka BP(于革等，2001)。 

 

 

图 8.36 6ka BP 和 0ka BP 季节海面气压场模拟 

利用 6Ka-0Ka 差值（hPa
 
）: a.夏季(6ka 植被强迫), b. 冬季(6ka 植被强迫), c. 夏季(0ka 植被强迫), d. 冬季(0ka 植被

强迫) (于革等，2001)。 
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图 8.37 AGCM＋SSiB 对 6ka BP 北非年降水模拟 

采用与现代差值的纬度平均值表示（mm/a）：a. 年降水量, b. 6 ka BP 和现代年降水量差。试验 1 为 6ka 辐射与 0ka 植被强迫，

试验 2 为 6ka 辐射与 6ka 植被强迫，试验 3 为 0ka 辐射与 6ka 植被强迫 (于革等，2001)。 

 

 

图 8.38 过去千年气候模拟中采用的太阳辐射变化驱动 
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图 8.39 中国年平均温度距平 31 年滑动平均值的时间演变 

(相对于 1000~1990 年)。实线: 全中国; 虚线: 中国东部; 点线: 中国西部 （刘健，2006）。 

 

 

 

图 8.40 全球中世纪暖期最盛期 (1125~1155 年) 平均温度距平 

相对于 1000~1990 年分布（ºK）（刘健，2006）。 
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图 8.41 中国中世纪暖期最盛期 (1125~1155 年) 平均温度距平 

相对于 1000~1990 年分布（ºK）（刘健，2006）。 

 

 

图 8.42 中国区域年平均温度距平的模拟与重建值的时间演变 

（刘健，2006）。 
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图 8.43 小冰期以来太阳辐射变化 

细线代表太阳辐射变化 Schwabe 循环， 粗线代表叠加了自 Maunder 最小期以来根据类太阳恒星观测的太阳辐射衰减的变化序

列 （Lean et al., 1995）。 

 

 

 

图 8.44 过去 600 年来火山灰光学厚度  

a.北半球, b.南半球, c.全球平均 （Robock，1996）。 

 

 

 

 

图 8.45 小冰期试验 2 地面气温的纬向平均值模拟 

a.全球平均, b.东亚地区平均 （ºK）（刘健等，2003；2004）。 
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图 8.46 小冰期试验 3 地面气温的纬向平均值模拟 

a.全球平均；, b.东亚地区平均 （ºK）（刘健等，2003；2004）。 

 

 

 

图 8.47 小冰期试验 6 地面气温的纬向平均值模拟 

a.全球平均, b.东亚地区平均（K）（刘健等，2003；2004）。 

 

 

 

 

 


