
内容简介

本书以全球气候系统的观念，从全球观测系统入手介绍近10年来全球气候变化和极端气候事件的研究成果，从多时空尺度的角度分析气候变化的原因。

全书分十章。第一章介绍全球气候系统的构成；第二章介绍全球气象、海洋、陆地观测系统和地球数字观测等内容；第三章介绍地球演变和地质时期气候，内容从地球的形成到百万年的气候变化；第四章和第五章分别介绍历史时期和现代气候的变化，极端天气与极端气候事件安排在第六章；第七章和第八章先后介绍海洋热力变化，包括太平洋上的El Niño事件、印度洋的Dipole事件和全球季风；第九章和第十章分别是气候变化的趋势和气候可预报性问题的论述。

本书可供大气、海洋、天文、环境专业的本科生、研究生和科研人员参考。


[image: ]




图书在版编目（CIP）数据


全球气候系统／钱维宏编著．—北京：北京大学出版社，2009.3

ISBN 978-7-301-14938-6

Ⅰ．全…　Ⅱ．钱…　Ⅲ．气候变化-教材　Ⅳ．P467

中国版本图书馆CIP数据核字（2009）第016595号




书　　　名：全球气候系统


著作责任者：钱维宏　编著

责任编辑：王树通

标准书号：ISBN 978-7-301-14938-6/P•0066

出版发行：北京大学出版社

地　　址：北京市海淀区成府路205号　100871

网　　址：http://www.pup.cn

电　　话：邮购部 62752015　发行部 62750672　编辑部 62752021　出版部 62754962

电子邮箱：zpup@pup.pku.edu.cn

印 刷 者：北京大学印刷厂

经 销 者：新华书店

787毫米×1092毫米　16开本　23.25印张　618千字　25页彩插

2009年3月第1版　2009年3月第1次印刷

定　　价：50.00元



未经许可，不得以任何方式复制或抄袭本书之部分或全部内容。


版权所有，侵权必究


举报电话：010-62752024　电子邮箱：fd@pup.pku.edu.cn


序言一

“全球气候系统”是经典气候学在近三十多年发展的产物。这个科学分支已经成为当前相关专业大学生及研究生必修的内容。气候变化不仅是一个科研的热门课题，也经常出现在国际交流、合作和协议中，成为真正的世界关注的焦点。因此，无论从对气候系统的观测、监测，还是诊断、预测或模拟研究，均使人有日新月异的感觉。在这种形势下，讲述这一类问题的教材每5～10年更新一次，应该是意料之中的事。IPCC科学报告每4～5年出版一期新的版本，正是这种科学发展的反映。所以，我很高兴看到这本书的出版，并且也乐意见到其他作者的编著。这样就会推动我们在这个领域的教学与科研工作。

在此想利用这个机会谈一点自己在这方面的感想。我们可以简单地回顾一下，从20世纪70年代末召开第一次世界气候大会，建立IPCC到现在，全球气候系统研究所取得的重要成果。首先，就是建立了全球气候观测系统。这不仅包括了几乎从大气顶部到大气底层覆盖全球的大气，而且扩展到深海、两极冰盖及全球植被。尽管个别成员的观测分辨率及精度尚有待进一步提高，但是应该说这个观测系统已经初具规模，并积累了10、20乃至30年的观测资料。因此，现代对全球气候系统的认识已经与30年前不可同日而语。其次，为了气候观测与气候模拟研究，已经建立了数以十计的大气环流模式、海—气耦合模式及气候系统模式。利用各种耦合模式所作的月—季尺度短期气候预测已经成为日常业务。ENSO预测时效已接近1年。同时对过去百年、千年进行了各种各样的积分，研究过去气候变化的形成。对冰期—间冰期旋回中末次冰期冰盛期（LGM，21kaBP）及全新世几个关键时刻（9kaBP及6kaBP）的模拟也有了新的结果。这些工作不仅能使我们认识各种类型气候变化的形成原因及机制，也为预测及预估未来气候变化打下了基础。再次，古气候研究有了突飞猛进。各种代用资料如冰芯、石笋、海洋及湖泊沉积乃至树木年轮、珊瑚等提供了从几十万年到年代际、年际不同时间尺度气候变化的信息。30年前几乎不可想象今天能有这样丰富的古气候资料。这对研究气候变化的形成及预估未来气候变化有重要意义。

然而，在看到这些巨大的成就时，也不能不注意到全球气候系统研究中仍然存在的问题。记得在初建全球观测系统时，就有人提出目前的观测精度有限。例如气温观测只有一位小数。未来是否能进一步提高或者有必要进一步提高各种观测的精度，如气温观测达到两位小数？这是一个可以争论的问题。但是，从宏观上讲，完善观测的三维空间分辨率（包括深海）可能仍然是一个艰巨的任务。另外，目前已经把季度预测列为日常业务，但是这并不等于说这种预测已经有了能达到最低标准的预测水平（例如，相关系数0.5）。大部分模式只是能作预测而已。降水量预测的效果尤差。中国是世界上最早进行系统性夏季降水预测的国家之一，更充分认识到这个问题的难度。即使公认水平较高的ENSO预测，在预测El Niño的开始这方面仍遇到困难。而且无论季度预测及ENSO预测业务均未显示出不断提高预测水平的趋势。目前的预测主要依靠单个模式的多种预测集合，以及多种模式的预测集合。实际上，例如ENSO海温的不同模式预测，往往包括从负到正，有一个很宽的变化范围。这反映了模式预测的不确定性依然很高。长期气候变化，例如近千年的气候变化不确定性更高。尽管对所谓“曲棍球杆”之争已趋于落下帷幕，大多数作者承认“中世纪暖期”及“小冰期”的存在。但是，对这两个时期太阳辐射强度的变化，仍然没有确凿的定量的证据。因此，无法进行有效的数值模拟研究，更不用说对LGM、新仙女木事件（YD）、全新世的8.2事件进行精确的数值模拟，因为，对当时的地理环境还了解得很不够。而准确地描述地球表面海陆分布（包括冰雪分布）及植被状况、海洋状况则对模拟研究是至关重要的。

因此，今天我们对“全球气候系统”不是认识得很多了，而是认识得还很不够。这也正为年轻一代展现无限光明和色彩缤纷的未来带来了机遇。“海阔凭鱼跃，天高任鸟飞。”相信我们的青年读者，必然会在未来创造出更多、更新、更富有成效的研究成果。

王绍武

于北京大学2008年5月


序言二

北京大学和中国科学院研究生院开设“全球气候系统”已有多年，深受学生们的欢迎。要深入浅出地讲授好“全球气候系统”课程并非易事，这是由于：（1）它是一门新的交叉性学科，几乎涵盖了地学和生物领域中的众多学科。学习这门课程不但需要大气科学的知识，而且需要海洋、地理、地质、生物、地球化学等以及环境和社会经济等方面的知识，这对一个刚入门的青年学生来讲要求较高。因而如何从这些学科中选取与地球气候系统关联最密切的内容是非常关键的。（2）全球气候系统虽然是经典气候学在近代发展的结果，但对它包含的内容要有深刻而正确的理解，必须从全球气候的长期演变来做历史的透视，因而在时间尺度上跨度很大，它包括地质年代的气候变化与近千年的历史气候变化。一般地，对于目前大气科学领域的学生来讲，并不具备太多古气候方面的知识，要给学生讲清这些问题并不容易。需要对内容做精心选择和阐述。（3）对于现代气候（包括气候变化）而言，虽然越来越趋向于对近百年气候变化的事实、原因、影响和预测有较一致的看法，但对有些问题，尤其是气候变化的原因和影响仍存在不同的观点。如何正确地把握和阐明主流的结论和相关的争论也是一个十分重要的问题。由此可见，编写好《全球气候系统》一书是一件困难的事情，也是一个新的尝试。

钱维宏教授编写的这本书基本上考虑了上面三个方面的问题，内容全面，深入浅出，理论结合实际，并且也包含了钱教授十年授课经验的结晶，预期出版后会受到读者的热烈欢迎。

丁一汇

2008年5月16日


前言

气候变化是当今国际社会普遍关注的全球性问题。20世纪80年代，国际社会认识到气候变化问题的严重性并采取了相应的对策。1988年底，联合国环境规划署与世界气象组织联合成立了政府间气候变化专门委员会（IPCC）。之后的20年间先后在1991、1995、2001和2007年出版了4次IPCC气候变化评估报告。预计未来将每隔5～6年出版一期IPCC评估报告。这些气候变化评估报告为国际社会应对气候变化以及为《联合国气候变化框架公约》的谈判提供了重要的科学咨询意见，对国际政治、外交、环境及社会经济发展等产生了重大影响。

中国是一个易受气候变化影响的发展中国家。为国际问题需要，2002年国家科学技术部组织中国科学家开始编写中国的《气候变化国家评估报告》，并于2007年由科学出版社出版。2008年初我国再次组织下一轮气候变化国家评估报告的编写。预计我国的《气候变化国家评估报告》也会每隔5～6年出版一次。

气候变化研究需要更多的高层次人才。从1983年开始，王绍武教授在北京大学开设了“全球气候”课程，1985年改为“全球气候系统”，为研究生必修课程。10年授课中，王绍武教授收集了大量的国内外总结性文章并综合了自己的研究成果，于1994年由气象出版社出版了《气候系统引论》的教材。过去10年中，IPCC报告涉及的内容成为科研人员的研究热点，也为国际社会和平发展的需要，因此IPCC报告的内容逐渐成为研究生的主要参考教材。

近年来，本人不但在本校为研究生讲授“全球气候系统”课程，还在中国科学院研究生院和中国农业科学院给研究生讲授有关全球气候系统的内容。教学实践中感受到仅仅用IPCC报告内容讲授是不够的，所以编写了一本讲义（电子PPT文件），内容还包括与我国地方气候变化相关的材料。为提高教学效果和自学的连贯性，编写教材已成为教与学的迫切需要。王绍武教授和黄嘉佑教授听说要写这本教材都很支持，他们分别为本书写序、对书稿进行仔细修改。同时，丁一汇院士也为本书撰写序言。

本书以全球气候系统的观念，从全球观测系统入手介绍近10年来全球气候变化和极端气候事件的研究成果，从多时空的角度分析气候变化的成因。本书共有十章。

第一章是全球气候系统的构成。从系统的概念到实际面对的天气系统、气候系统、全球气候系统、物理气候系统、模式气候系统、系统宏观描述和气候变化等方面，从数学和物理学等角度介绍全球气候系统的基本内容。

第二章介绍全球观测系统，包括全球气候观测系统、全球海洋观测系统、全球陆地观测系统、地球观测系统与数字地球和卫星对环境的监测等内容。

第三章的内容是地球演变和地质时期气候，包括对自然的基本认识、太阳系的演化、地球的形成与演化、大陆漂移与造山运动和百万年气候变化，对看待世界的观念和思路提出了不同的见解。

第四章为历史时期的气候变化，介绍了气候时期和气候阶段的概念，气候变化的认识、气候重建和中国历史气候变化等方面。

第五章介绍现代气候变化，包括现代温度变化、现代降水变化、现代环境变化、大气环流世纪变化、现代东亚气候和大气低频振荡。

第六章的内容包括极端天气与极端气候的概念、极端气候事件的描述、极端气候事件的全球趋势、中国温度极端事件、中国降水极端事件、中国沙尘暴极端事件等。

第七章为海洋热力变化，包括太平洋上的El Niño事件和印度洋的Dipole事件以及这些气候异常事件形成的理论、预测和影响等，还提出了多时空尺度海气相互作用的概念。

第八章介绍全球季风，包括季风的定义、热带季风、副热带季风、亚洲夏季风北边缘，季风模拟及季风和ENSO的联系等。

第九章是气候变化的趋势，内容包括气候变化的模拟、自然的和人类活动影响的气候变化、多时间尺度气候变化、气候变化的近期展望。

第十章是气候可预报性问题的论述，包括预测的意义、大气热对流系统的行为、确定性与随机性、古气候变化的理论、可预报性和不确定性等。

本书中有很大一部分的内容来自第三次（2001年）和第四次（2007年）IPCC报告，还有部分内容来自著名学者在北京大学的学术报告和本人在外交流得到的报告。来自国外的报告人有Dr. Yang Song, Profs. Chen D L, Li Tim, Wang C Z。国内先后来北京大学报告的有丁一汇院士等多位专家。符淙斌院士在中国科学院研究生院组织的与气候变化有关的课程，杨菘博士2007年在南京信息工程大学举办的暑期季风讲习班，吴国雄院士先后几个项目的交流会报告，汤绪博士在上海举办的三期副热带季风年会的报告，这些都为本书的编写提供了重要的素材。为方便读者阅读，本书正文中的黑白图与彩图统一编号，请读者在阅读过程中，查找相应的图。

作为气候研究的参与者，书中有部分内容是北京大学“季风与环境研究组（MERG）”已毕业的和在研博士生的相关工作。汤绪博士和胡豪然博士对全球季风，特别是季风北边缘做了相关的研究。林祥博士收集整理了大量的历史时期代用气候资料，并和符娇兰、张玮玮、丁婷等同学一起对极端气候事件做了一系列的分析研究。胡豪然博士还对表层-次表层海气相互作用做了研究。汤帅奇同学开展了亚洲季风系统新认识的研究。十年来朱亚芬老师协助指导了这些同学。这些研究得到了国家自然科学基金（90502001，40475032）项目和973项目（2006CB400504，2006CB403602）的资助。

气候变化研究的成果和文献很多，难以囊括所有的内容，只是试图结合教学和科研的实践把国内外的成果串在一起。这一写作思路可以在书中清楚地看到，如用前人的思路，MERG的研究生用更新的资料重新做了计算和绘图。从这个意义上说，本书提供了研究生可模仿学习的机会。作为教材，本书得到了北京大学物理学院的资助。

要用一个思路，把IPCC报告、国内外的气候研究成果和教与学的体会集成起来写成一书不是易事。因此谬误仍在所难免，敬请读者批评指正。

作者

2008年5月
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第一章　全球气候系统的构成


 §1.1　系统

在确定的位置上占有一定的空间大小，其中有物质的组成和属性，称为“系统”。一个质点可以构成一个系统。两个质点可以构成一个相互有直接联系或影响的系统，如地-月系统。三个质点构成的系统，其相互作用则可能是非线性的复杂系统。

太阳系是由太阳、九大行星、若干小行星等组成的。太阳系中各成员的运动是满足确定的天体力学规则的。依照这样的规则，天文学家可以计算并预报出何时出现日食、月食等天文现象。为了研究问题的方便，这些行星通常作为质点来处理。冥王星是太阳系中最远的行星，那里，甚至更远些可以看做太阳系的边界。太阳系相对银河系的位置说明，太阳系是受到银河系和银河系中其他星体外强迫影响的。

上述这些例子说明，系统是一个物质的集合体。集合体内有不同的，甚至复杂的组成。集合体与外界的分隔面形成了这个系统的边界。系统内部的质点运动是无序的，还是有序的；是有规律的，还是不可预测的；运动和变化的原因是什么，构成了人们要研究的问题。系统的定位，除了确认系统所在的空间位置外，还要确认系统的“内部”组成和系统的“边界”，以便与系统的“外界”分开。

根据边界状况，系统有孤立系统、封闭系统和开放系统之分。和外界没有任何物质和能量的交换的系统称为孤立系统。通常所谓的能量交换，是指热量Q
 在系统内部与外部的传递和外界对系统所做的功W
 。以m
 代表系统的质量，则对孤立系统来说，有
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这个系统必然是体积不变和总能量不变的。在短期天气预报中，人们是把某一部分大气作为孤立系统来处理的。这样的处理导致了短期天气预报中长波理论的形成。

系统和外界没有物质的交换，但有能量的交换，称为封闭系统。对封闭系统来说，有
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如果我们忽略落入地球上与地球大气-海洋中的流星和宇宙尘埃，又不计大气分子向外空的逃逸，则固体地球-海洋-大气系统可以看做一个封闭系统。固体地球-海洋-大气系统不断吸收太阳（和其他恒星）的辐射以及得到太阳、月球和其他行星引潮力的作用，这一系统又向外放射长波辐射。事实上，把固体地球-海洋-大气看做一个封闭系统只是一个理想的近似。

系统与外界既有物质交换，也有能量交换的系统，称为开放系统。对开放系统有
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在水分循环过程中，海洋上水汽蒸发进入大气，大气中水汽凝结形成降水和径流入河、入海。在此过程中不但大气质量会发生变化，由于水汽相变的发生，其能量也发生变化，因此，大气是一个开放系统。

地球大气中大大小小的天气系统，如副热带高压、阻塞高压、低涡、台风、龙卷风等，都是开放系统。

庄子有语：天地有大美而不言，四时有明法而不议，万物有成理而不说。从空间上来说，天地间不完全是混沌一团，其中存在着有组织、有结构的，甚至对称的、美的花样，只是不言而已。从时间上看，自然界演变总是遵循一定的规则，只是不议而已。从物理学上来讲，物质世界的分布有其内在的原理，只是不说而已。近代科学的发展就是在探寻对自然界和人类社会系统中“大美”、“明法”和“成理”的揭示与认识。


 §1.2　天气系统

我国古代就有对天象的观测。天象包括晴空时对银河系和太阳系中恒星、行星的观测与描述，甚至提高到对星座的描图等科学活动。晴空下古代观测多变的是那些光学效应，如彗星运行的状况，日、月食和极光等。阴雨天观测不到天象，正好观测和记录下天气状况。在没有仪器的时代，人眼的观测只是在观测者的天顶上空发生的天象和天气现象，其内容还不全是天气系统的反映。生命期为几个小时的一个积云的发展过程，可以认为是当时能够观测到的天气系统了。这个被人们最早观看到的天气系统仍然是现代科学发展进程中的最好例子。Lorenz（1963）就是以积云这样的系统作为研究对象的。三国时期，诸葛亮能够借东风就是利用了江淮气旋这个系统整体移动导致的风向在局地的转变。从1672年，即300多年前我国就有所谓的“晴雨录”的记载，但是并没有从系统的角度来描述天气现象或过程。

自从电报发明之后，各地的观测资料可以进行及时的传输，这就为二维天气图分析和天气预报提供了条件。英国从1861年开始引入天气图，接着各国先后开展了天气图的分析，形成了天气学的发展。当时，观测的站点资料虽然很少，但大范围天气系统运动的风场和气压场形势可以刻画了。有了描述这些系统变化的天气图，天气现象就可以用外推法做预报。这是首次对天气的描述使用了系统的概念。

通过大约20～30年的天气图分析，人们已经能够总结出气旋的天气图模式。这个模式指出，当气旋来临之前，天气良好，随着气旋的接近，天气逐渐变得灰蒙蒙，而且闷热，天气从卷层云逐渐变为层积云，云量增多，最后变为阴天与混乱天空，然后出现零星阵雨、毛毛雨，再后来出现飑线与阵雨。当气旋过后，天气转凉爽，云层变高变薄，最后出现蓝天。过去100多年来，随着观测资料的增多和积累，各种天气系统和天气现象的模型不断被充实与完善。天气图模式是对真实天气系统的抽象和概括，即模式系统，它并不等于某一次天气系统。

由于无线电探空技术的发展，使得人们对高空气象的状况有了进一步了解。1933年前后，已有足够多的高空观测资料，可以用来分析高空天气图。英国和美国先后开始分析高空等高面天气图，而德国的Scherhag等人于1935年开始采用等压面天气图来分析高空形势，一直到1945年，才由联合气象委员会决定，统一釆用高空等压面来绘制与分析高空形势图。从此，天气系统的描述进入到了三维空间阶段，也相继出现了三维的天气图模式。1939年，Rossby根据大量的天气图资料，分析了大气中的半永久活动中心与高空波动的关系，指出气旋或反气旋是在高空波动的特定位置下发展起来的，并对高空波动的移动作了理论分析。他指出，由于旋转大气中β
 作用，使大气波动具有特殊的性质，这种波动的移动、静止与天气过程有密切关系，这种波动后来称为大气长波或Rossby波。可见，观测向三维空间的拓展，建立了天气学的空间模型，同时推动了动力学的发展和天气预报水平的提高。

对海洋的观测也是由沿岸和岛屿水域的直接观测发展到对整个海域和深层海洋的观测的，对海洋环流及其结构有了较多的认识。但是，地质上的观测就艰难得多。这正是，“上天有路，入地无门”。探测上的障碍或仅仅零星的观测很难建立一个理论上的模型。这也正是到目前为止地质学上或构造学上尽管理论很多，但说服力较弱的原因。

天气是短时间（几天）内的大气运动及其现象的特征。这一时间内的大气运动主要是指与人类活动有关的局地风向、风速。描述的现象也是与人们的生产、生活有关的各种天气现象，如降水，还要指出降水的量级（小雨、中雨、大雨、暴雨）和降水范围等。天气一般包含7个基本要素：气温、气压、湿度、云、降水、能见度和风。除了对天气的直观定义外，还有一个气象学的定义：天气是与中尺度-天气尺度（200～2000km）系统的生消和移动相联系的。因此，天气系统的移动速度和生命期，决定了局地天气变化的时间尺度。一般来说，夏季天气尺度系统的生消和移动比冬季的快，因而前者的天气变化也较快。作为特例，如某一天气系统维持在某一地区达一个月之久，则在这一个月内天气现象天天如此，于是这个月是这个天气系统的时间尺度。天气的时间尺度取决于天气系统的生消和移动。

我们实际面对的天气现象和天气系统维持的时间有长有短，空间尺度有大有小。从时间和空间上把这些天气和系统区分开，是从热力学和动力学上研究这些天气现象的需要。有时，我们也可以把这些不同的时间尺度和空间尺度理解为天气现象和天气系统的层次。比如，行星尺度锋（front），锋上波动发展成的气旋（cyclone），气旋内部的雨带，雨带内的对流单体，它们依次形成了空间尺度上的降次的层次关系。再比如，赤道辐合带上的台风（typhoon），台风中的螺旋雨带，雨带中的对流单体等。一般来说，天气系统的空间尺度越大，维持的时间也越长。

可取低压系统或高压系统占据的范围作为比较的尺度。在时间和空间尺度上，气旋的半径，大约为数百千米到数千千米，持续时间大约为数天到数周。对于积云，它的水平范围只有数千米到数十千米，其持续时间也只有数小时到半天。可见，气旋与积云的时间尺度和空间尺度都是不同的。由于不同时空尺度的天气系统具有不同的动力学特性，因而，气旋的发生、发展机制与积云的发生、发展机制也是不同的。

在中高纬度地区，低层大气天气系统的水平尺度与时间尺度概括起来如表1.2.1所示，中、高层大气扰动的空间尺度与时间尺度如表1.2.2所示。由这两个表可见，不论在高空还是在地面，天气系统的空间尺度越小，持续时间即时间尺度也越短，而其强度一般来说也越大。当然，这些天气系统的划分和时空尺度划分也不是绝对的，表1.2.3给出的是另一类比较简单的划分。

表1.2.1　地面附近天气系统的水平尺度与时间尺度特征（Fujita，1986）
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表1.2.2　中、高层大气扰动的空间尺度与时间尺度特征（Fujita，1986）
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表1.2.3　天气系统的空间尺度和生命期
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由于天气的分布和变化是与天气系统的位置和移动有关的，天气系统的预报就成为天气预报的基础。天气预报在时效上可分为短时（或临近）预报、短期预报和中长期预报。不同的预报时效要求的预报目标应该是不同的。短时预报是要报出未来几小时内是否出现几千米到几十千米的天气系统和对应的强烈天气现象。短期预报是要报出未来3～5天内每天可能出现的雨雪量和变温幅度。中长期预报准确地说就是天气过程的预报，是要预报未来1～3周内可能出现的持续天气过程。因此，用日降水量评估短时预报和评估中长期预报都是不恰当的。要预报这三种时间尺度的天气就要针对它们的天气系统，采用对应的预报方法。

影响中国冬半年的天气系统，多数与西风带来的冷空气活动有关，于是在短期时效内预报用的天气图底图和预报着眼点在中国的西北方。有限区域的数值预报也把这个模式系统的区域向上游扩展到欧亚地区。夏季，影响中国的环流和天气系统主要来自南方的季风环流和热带气旋活动，我国天气预报的底图和有限区域数值预报的范围也扩展到了热带和太平洋地区。随着计算机能力的提高和技术的发展，现代短期天气预报的模式范围已经从区域扩展到半球和全球。一个区域模式有周边界和上、下边界，半球模式一般以赤道为边界，全球模式也还有上、下边界。这些模式系统的范围是依据一定的假定条件确定的，如在预报时效内边界条件的变化不会严重地影响模式系统内天气系统的变化。


 §1.3　气候系统

气候以各种各样的方式影响着我们的生活。四季的更替使人们享受着春夏秋冬不同的韵味，不同类型的气候使我们的地球气象异彩纷呈。然而，洪涝、台风、干旱、热浪、沙尘暴等灾害性天气气候事件的频繁发生又使人类遭受深重的灾难。

什么叫气候？气候（climate）一词源自希腊语中的“klima”，意思是“倾斜”，指的是地平线上太阳光线倾斜的角度。古希腊人早已知道气候的冷暖与太阳的入射倾角有关，极地入射倾角小则冷，赤道上入射倾角大则暖。现在人们知道气候不单单与太阳辐射有关，局地气候形成的原因要复杂得多。

气候的一般定义是某地区一段时间（1月、1季、半年、1年、10年、100年）内天气的总和特征。这个总和是从统计意义上讲的，它既包含了平均状态，也反映了极端情况，如极端高温和极端低温等。要明确天气统计量是对多长时间进行的，时间长度不同，天气的统计特征也不同。因此，气候这个概念隐含着以时间尺度作为基础。气候是在特定时间尺度下的天气统计特征。一旦这一时间尺度确定了，就可得到一些气象要素的统计量，即要素的时空频次分布，如平均值，温度的正态分布，降水的Gamma分布，风速的Weibull分布等。

早期，人们考虑的气候是指一个地方的气候，一般用30年的平均表示一个地区的气候。现在人们认识到，气候不是固定不变的，而是随时间在变化，每30年都会不一样。气候也不再是一个局地现象，气候变化有区域性，也有全球的整体性。如何监测和认识区域的和全球的气候变化，又如何解释这些气候变化的成因，都是有待研究的课题。

由于天气系统的移动决定了天气的变化，那么，天气系统在一段时间内的平均就应该决定一个地区的气候。我们知道静止锋上气旋活动频繁，对应降水较多。赤道复合带（ITCZ）上热带气旋的活动频率高，而副热带高压控制的地区天气晴好，气温较高。一定时间的平均后，天气图上表现的就是那些锋区、赤道复合带和副高等大型环流系统，也称为大气环流系统。所以，大气环流系统的稳定、移动和强度变化会直接改变一个区域的气候。

全球大气环流的整体变化会导致全球气候的变化。哪些是全球性的大气环流系统呢？沿赤道附近分布的全球ITCZ的强度（涡度）如果发生变化，可能是赤道加热变化的结果，则与ITCZ相垂直的Hadley环流强度会发生变化，于是不同纬度上的气候会相应发生变化。极地的冷源如果发生变化也会导致经向大气环流和气候的变化。地球绕太阳公转一周为一年。地质史上，一年中地球自转了400次，即一年有400天。现在地球的自转是365天，还在持续减慢。根据中纬度自由大气满足的地转风关系，地球自转速度Ω
 不同，则与西风强度对应的气压系统强度就会不同。于是，这些大型环流系统移动的速度就不同，气候也就会不同。此外，从地层下面喷发的火山活动（火山灰）、下垫面上（海洋和陆地）加热的变化和太阳辐射的变化都可以引起全球气候的变化。可见，气候变化不但有不同的空间尺度，气候变化也有不同的成因。随着地球年龄的增加，有一个总体趋势，包括地球自转角速度Ω
 会越来越慢，火山活动会越来越少。前者对应的天气系统尺度会越来越大，后者对全球气候的影响会越来越小，其趋势是尺度变大的天气系统预示着天气系统不同部位上形成的极端天气和极端气候将会是前所未有的。

气候是否发生了变化可以用一个或几个物理量随时间的变化来表征。温度、降水、风、湿度、气压等传统的气象观测量随时间的变化就可以用来表征气候的变化。现代表征气候变化的物理量范围拓宽了很多。海面温度（简称海温）的变化也是气候变化的信号。在年际变化的时间尺度上，尽管赤道东太平洋平均海温不是最高的，但其变化幅度是全球最大的。北太平洋海温和北大西洋海温的变化是年代际时间尺度上变化幅度最大的。近百年来全球平均气温在急剧升高。这些增幅明显的变量变化趋势和影响是当前人们研究气候变化的热点问题。

气候系统是一系列的大型环流系统，其尺度比天气系统的尺度大，稳定的时间长。天气的变化和预报与天气系统的变化和移动有关，那么气候的变化和预报也是与气候系统的变化和移动有关的。有哪些气候系统是值得关注的呢？上面给出的准静止锋、ITCZ、副热带高压、Hadley环流、阻塞高压、季风等环流系统都是气候系统。一个气候系统的变化不是孤立的，而是与其他的气候系统之间有联系和相互作用的。如ITCZ的强度和位置变化可以改变副热带高压和Hadley环流的强度和位置变化，反之亦然。气候系统所对应的位置及其变化就形成了当地的气候及其异常。

从天气与气候的关系出发，这从天气系统演绎出了气候系统的概念。这里的气候系统与即将要介绍的全球气候系统是不同的。


 §1.4　全球气候系统

大气环流的变化直接与气候变化相联系，大气环流又直接受到海洋异常的影响。在一定的时间尺度下，一个地区的大气环流系统与另一地区的大气环流系统，甚至不同地区的海洋环流系统发生了相互作用。对应的气候变化就是多个大气和海洋环流系统交互作用的结果。

看来，一个地区的气候变化，如赤道东太平洋的海温异常不是简单的一个局地环流系统影响的结果，而是多个环流系统，甚至不同介质中环流系统相互作用的结果。我们可以把与某一气候变化有联系的多个环流系统组合起来，构成一个集成的系统，并希望从这个系统的分析中认识这一气候变化的原因和提出气候变化的预报方法。显然，这个系统是一个更为复杂的系统。

随着人们对气候变化形成原因认识的深入，长期的气候变化不单单是几个大气和海洋环流系统异常变化的结果。像季风环流，它的异常变化与海陆温差有关，而海洋部分的温度变化与洋流、太阳辐射、云反馈过程有关。陆面温度变化与植被、土壤水分，甚至冰雪特征变化有关。洋流、植被、土壤水分、冰雪等不但在变化，还存在于不同的系统介质之中。

现在的全球气候系统实际上是把气候变化考虑成不同介质中物质运动、能量交换和动力学相互作用的结果。这样的全球气候系统包含五个组分（components），每一个组分大致是环绕地球的一个圈层。它们依次是大气圈（atmosphere）、水圈（hydrosphere）、冰冻圈（cryosphere）、生物圈（biosphere）和陆地表面（land surface）。全球气候系统的研究包含对组分的认识，对每一个组分中变化过程的认识，对这些组分之间相互作用和反馈过程的认识等方面。

（1）大气圈是这个系统中最不稳定的和最迅速变化的组分。大气圈内部存在大大小小的环流系统，是构成气候变化的基本单元。现在地球上的干空气主要由氮气（N2
 ，78.1％体积混合比，下同），氧气（O2
 ，20.9％）和氩气（Ar，0.93％）组成。太阳入射对这些气体有作用，而地球放射的长波辐射对其没有作用。然而，有些微量气体，像二氧化碳（carbon dioxide，CO2
 ），甲烷（methane，CH4
 ），一氧化二氮（nitrous oxide，N2
 O）和臭氧（ozone，O3
 ），它们能够吸收和放射长波辐射，所以成为温室气体。它们虽然占大气的体积混合比还不到0.1％，但在地球的能量收支中扮演了主要的角色。大气中包含的水汽（H2
 O），也是自然的温室气体。水汽的体积混合比是随高度变化的，其总量不超过1％。这些温室气体吸收从地球辐射出的长波辐射并向外（空）和向下（地球）放射长波辐射，结果导致地球表面温度升高。水汽、CO2
 和O3
 也吸收短波辐射。

除了上述气体外，大气中还包含固体的和液体的质粒（气溶胶，aerosols）和云，它们与入射和放射辐射的作用是复杂多变的。其中一个多变的是大气中水的相变，如水汽、云粒和冰晶。水汽是最强的温室气体，其相态的转变可以吸收或释放很多的能量。因此，水汽在气候变化中扮演了重要的角色。

大气的组成是随地球的演化而变化的，在较长的时间尺度上对气候变化尤为重要。地质史上有、无生命时期大气组分是不同的。无生命时，N2
 和O2
 比现在少，CO2
 较现在多，微量气体是随着生命的出现而增加的。大气中的水汽含量和水分循环的速率是随着地球不同时期温度而变化的。

（2）水圈是由所有地面和地下水组成，包含河、湖和地下淡水，海水。通过径流，淡水由江河流向海洋并影响海洋成分和海流。海洋覆盖地球表面约70％。海洋储存和输送大量的能量并分解和储存大量CO2
 。风可以驱动洋流。盐分的密度梯度及热力梯度也可以形成海洋环流，称为温盐环流（thermohaline circulation）。由于海洋巨大的热惯性，它对气候变化有巨大的调节作用，也是气候变化的重要能量来源。

（3）冰冻圈包含格陵兰岛和南极冰盖、大陆冰川和高原雪盖、海冰及永冻土。全球陆地约有10.6％被冰覆盖。海冰的面积比陆冰大，海冰约占海洋面积的6.7％。冰冻圈对气候变化的驱动作用包括对太阳辐射的高反射率，低热传导，大的热惯性，特别是它的变化（淡水注入和热交换）可以驱动深海环流，通过形态改变大气环流。两极地区的冰盖储存着大量的水，其体积变化（冰盖增长和融化）是海平面变化的潜在源，两极地区也可以通过永冻土影响温室气体的平衡。冰冻圈的反照率为0.7～0.9，而平均陆地为0.3。卫星观测到的北半球月平均雪盖和海冰面积分布是在12月份范围最大，8月份最小。

（4）地球的生物圈包括海洋生物和陆地生物。生物圈对大气成分有影响。它的重要性在于生物能够直接地转化和释放温室气体。通过光合作用，海洋和陆地植物，特别是森林能够把CO2
 转化并储存足够量的碳。于是，生物圈在碳循环过程和其他气体（如CH4
 和N2
 O）的循环过程中扮演了重要的角色。其他的有机挥发成分对大气化学有作用，同时也影响气溶胶的形成和气候变化。由于气候影响碳的储存和微量气体的交换，这会发生气候变化与微量气体浓度之间的反馈过程。气候对生物圈的作用会记录在化石、树轮、花粉中，使之成为过去气候变化的生物指标或气候代用指标。

人类作为生物圈的组成部分，其活动对大气成分有重大的影响。南极附近臭氧分压存在季节性的变化，北半球的冬季南极会出现所谓的臭氧洞现象。南极附近上空臭氧压会发生季节变化，最大变化的高度在20000m，时间为10月份。南极臭氧洞也是有年际变化的，1980—1991年南极臭氧洞的逐年分布面积有扩大的趋势。

（5）全球气候系统的第五个组分是陆面。陆面上的植被和土壤能够影响所到达的太阳能量转换，这些能量会最终给大气。加热大气的部分会以长波辐射的形式使地面增暖，一些热量用于蒸发水并进入大气中。由于土壤水汽的蒸发需要能量，湿的土壤对表面温度也有很大的影响。陆地表面的粗糙度会改变地表的风，影响大气边界层的动力特征和地气物质交换。陆面上各种土地中，草地和沙漠占了50％，农田和人类用地占10％～13％，森林占23％～33％，冻土和湿地占8％～12％。全球植被繁茂的区域主要在热带及季风区和北半球的中高纬度地带。它们与热带大气中的锋带和中纬度极锋带的位置一致。

全球气候系统构成的5个成员（组分），以地心为中心是成层的。最外的大气层从地面到大气上界的几个毫巴气压层。在大气层中，太阳辐射可以使大气成分发生光化学反应。水圈在地球的表层。生物圈包含在水圈和大气圈中。冰冻圈在地球表面的高纬度和高海拔的地方。陆面实际上是地壳的表层。全球气候系统的范围就从地壳上层到大气的上界位置。其上是全球气候系统的上边界，可以辐射的形式与系统外发生作用。其下是深部地壳作为边界，地震和火山活动也是全球气候系统外强迫的源。

地壳以下仍然是分层的。图1.4.1给出了固体地球的分层。各个界面依次为，莫霍界面在地下的平均深度约33km；古登堡界面在地下的深度约2900km；地壳平均厚度17km；大陆部分地壳的平均厚度33km；海洋部分地壳的平均厚度6km；地幔的范围5～70km以下到2900km；上、下地幔的分界在980km；地核的范围是地下2900km至地心。
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图1.4.1　固体地球的分层

固体地球内部各圈层也有相对运动，有相对运动就有角动量的交换和质量与热量的交换。每个圈层内部也存在热力的和动力的运动。当然，它们的热力和动力运动不可以与大气和海洋的运动相比。这些运动对全球气候变化的作用需要考证，但复杂的作用是存在的。陆面实际上是岩石圈（lithosphere）或固体地球的部分。陆面粗糙度可由地形和植被来确定。风通过植被粗糙度同时作用于大气和固体地球，导致大气和固体地球之间的角动量交换。这个交换的机制就是摩擦力矩。大气压在山脉不同部位，特别是南北走向山脉的东西两侧形成的气压差会通过山脉力矩改变大气和固体地球之间的角动量交换。这就是为什么在季节和年际时间尺度上，人们同时观测到了赤道东太平洋海温异常、日长和大气角动量等的变化。在几天以内的天气预报中，人们把地球自传的速度作为常数处理。在年际时间尺度上，地球角动量的变化是否需要引进到全球气候系统中，这需要进一步研究。


 §1.5　物理气候系统

很多物理的、化学的和生物的相互作用过程，以不同的时空尺度发生在全球气候系统的各个方面，使得这一系统非常复杂。虽然全球气候系统的不同部分在成分、物理和化学特征、结构和行为等方面有所不同，但它们都普遍存在着质量通量、热量通量和动量通量。所有的这些次级系统或系统的各个方面都是开放的、互有联系的。

大气和海洋是强烈耦合的，是存在水汽和热量蒸发交换的系统。其中有水文循环的部分，形成凝结、成云、降水和径流，为天气系统提供能量。图1.5.1是水文循环的图解。海洋的蒸发使水汽进入大气。大气环流把海洋水汽输送到陆地上空，在那里辐合上升，成云致雨。降水形成地面径流和地下水流，沿湖和河流到海里。这就形成了一个大的水文循环。湖面蒸发和植被蒸腾，在有利条件下水汽在当地形成的降水又构成了局地水文循环。
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图1.5.1　水文循环图解（以年输送1000km3
 计算，线上值为模式量，线下值是观测量）

在上述水文循环过程中，降水和径流影响到海洋盐分及其分布，从而改变温盐环流。在极地冷水区域，CO2
 随冷水下沉到深海，而在赤道，随暖的海水上升，从海洋中释放CO2
 ，以维持大气与海洋之间一些气体的交换和平衡。

生物圈通过光合作用和呼吸作用改变CO2
 浓度，从而影响气候变化。生物圈也通过蒸发和蒸腾影响进入大气中的水分。生物对太阳光的反射改变着大气的辐射平衡。全球气候系统中存在着复杂的相互作用，人们对这些相互作用的认识还很少。无论是来自系统内部的相互作用，还是来自自然的、人为的、外界的强迫，都会导致气候的变化。

图1.5.2为全球气候系统中各个成分之间的相互作用图解。作为外源，存在太阳入射的变化。在大气中，存在大气成分和大气环流的变化，水文循环的变化。海洋的变化包括海洋环流、海平面变化，生物地球化学过程等。陆面变化包括地形、土地利用、植被和生态系统的变化。人类活动和火山活动对这个系统都存在着影响。在这些部分之间，存在海-气相互作用，气-冰相互作用，冰-海相互作用，大气-生物圈相互作用，陆面-大气相互作用，土壤-生物相互作用等。
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图1.5.2　全球气候系统中各个成分之间的相互作用图解

图1.5.3给出的是一个物理气候系统的图解。物理气候系统中包含了人们可能描述的内部和外部动力学的各个方面。系统的外部强迫包括火山活动和太阳辐射的变化。这两个外强迫可以直接导致平流层的化学和动力学过程。太阳活动会改变大气的成分和运动，存在复杂的物理学和动力学的过程，最后引起气候的变化。人类活动包括土地利用和温室气体及污染物的变化。在这些过程中还包含了海洋动力学、陆地能量与水分过程、土壤水分过程、海洋生物地球化学、陆地生态系统和对流层化学等。这些过程和动力学都会反映到气候变化上来。这里可以提出的一个问题是，能否用数学的语言描述这一物理气候系统？
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图1.5.3　物理气候系统图解

全球气候系统在外强迫作用下的各个分量之间的相互作用和内部的动力学过程形成了不同时空尺度上的气候及其变化。气候要维持一个定常态也是这个系统动态平衡的表现。气候变化往往是围绕着这个平衡态发生的扰动或振动。热力对比是驱动大气和海洋环流变化的原因，环流变化的结果形成了气候变化。在天气学中，我们把这一过程描述为：热生风，风生雨。因此，热和环流仍然是我们预测气候变化的前提和基础。下垫面海洋和陆地的所有物理特性及其可能的随时间变化都会通过大气环流的异常形成气候的变化。


 §1.6　模式气候系统

为了让他人明白一个事件和过程或记录一个事件和过程，可用图解的方法、数学公式的方法和文字描述的方法。对全球气候系统，我们用了文字描述的方法。对物理气候系统，我们用了图解的方法。到此为止，我们还没有用到公式的方法，即数学模型描述方法。为了有效地刻画问题和解决问题，以致让人们理解问题，往往这三种方法会同时使用。

数学模型可依据不同的视角而有不同的分类。按变量是否随时间变化，可分为静态模型和动态模型。

最简单的数学模型或模式系统就是线性回归方程
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这里，y
 和x
 分别是因变量和自变量；A
 为斜率（常数），表示线性趋势；B
 为回归系数。

从上面的单变量可以扩展到多变量，设变量y
 与变量组[image: ]
 有线性关系：
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但参数[image: ]
 待估。若已知：[image: ]
 的m
 次观测值[image: ]
 ，即可用线性最小二乘法估计参数[image: ]
 是一组自变量的观测值，其对应的计算值为
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显然我们选择的参数[image: ]
 应使[image: ]
 与y
 
i

 尽可能一致，即[image: ]
 与[image: ]
 的距离最小：
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最小点的条件为
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即
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解此方程，可得原线性模型的最小二乘估计。

最小二乘法的矩阵表示如下，令
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则
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 为独立的残差，最小二乘的准则有
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解之
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当n
 =1时，[image: ]
 ，有
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当模型[image: ]
 具有非线性结构时，θ
 的估计就不得不用非线性最优化技术。假定一组自变量的输入[image: ]
 ，相应的输出值为[image: ]
 ，如果θ
 已知，就可以计算一组y
 的计算值[image: ]
 ，它们应与[image: ]
 尽可能靠近，即下述平方和函数为最小。
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这一函数的最小化可以用最优化的方法求解。

我们再回到系统动力学的框架中来。系统是有边界的，外界对系统的作用只能通过边界进行。只要仪器高度灵敏，边界上的任何参数又都是可测的，那么边界是已知的。在相应的外界作用下，系统内部通过非线性动力学和耗散两方面的作用可以出现各种各样的变化。为描述系统内部随时间的变化，人们给出了不同的描述方法。

我们先考察微观变量描述。系统总是由物质组成的，作为物质的质点总是存在运动，即在三维几何空间中具有速度u
 ，v
 ，w
 。我们假定有R
 个变量就可以描述这个系统了，而且对任一个变量，如速度分量u
 是直接地或间接地与其他R
 -1个变量有关，反过来就是说也只有通过这R
 -1个变量的共同作用才能反映u
 的变化。这个系统内除这R
 个变量外，可能还存在另外的变量，但这另外的变化与这R
 个变量没有丝毫的关系。这个系统如果是大气的某一部分，我们可设系统中R
 个变量的集为
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这里，角标T
 表示转置，[image: ]
 分别为u
 ，v
 ，w
 等。R
 个变量都是时间的函数。如果用一个变量代表空间上的一个方向，那么任一变量[image: ]
 随时间的变化就表达了相对原点的瞬时距离。为直观起见，我们先考虑只有三个变量[image: ]
 的系统，则t
 
0

 时刻在这个三维空间上，对应有一点[image: ]
 ，随时间t
 的变化就构成了这个三维空间中的一条曲线（图1.6.1）。我们称这个三维空间为相空间，这条曲线称为相空间中的轨线。现在有R
 （＞3）个变量，于是我们抽象出存在R
 维相空间。在这个R
 维相空间中，每个时刻有，也只有一个点，这个点是时间t
 的函数，所有时刻的点就构成了相空间中的轨线。
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图1.6.1　三维相空间中变量的轨线

这条轨线随时间的变化是唯一的。在一个时段内这条轨线表现出的，可能是周期性的，也可能是非周期性的。

所谓系统动力学的描述不能缺少三个方面：一是这个系统受外界的强迫；二是系统内部存在某种制约机制；三是要能方便地描述系统在相空间中的变化。这一系统动力学我们可以用下式描述：
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这里，
S

 就是状态变量的全体；F
 是外界对系统的强迫源，可以是一个矩阵，也可以是时间的函数；N
 为控制系统内部状态变化的非线性算子，L
 为线性算子，D
 为耗散算子。

如果式（1.6.12）中不考虑（N
 ＋L
 ＋D
 ）的作用，则有
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问题变得非常简单，如[image: ]
 只是一个质点的速度，则式（1.6.13）为
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这就是质点运动的牛顿第二定律。

只要这个系统是由大于等于两个质点组成的外源强迫运动，这就构成了天文上的三体或多体问题，此时就不能忽略（N
 ＋L
 ＋D
 ）的作用，也就是多体问题中就有了非线性的作用，何况我们要研究的大气和海洋或全球气候系统是一个由无穷多个质点组成的系统。

如果我们只是忽略非线性的作用，则（1.6.12）式成为
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这是一个线性方程，S
 是时间和空间的函数，数学上已有确定的解法，是可以得到解析解（通解）的。

又如果无外源（F
 ＝0）和内部耗散（D
 ＝0），则由式（1.6.15）可得
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式（1.6.16）描写的是一个孤立系统。这是大学阶段大气动力学研究的基本内容，如著名的长波公式就是从类似的公式得到的。如果在某一确定的时段里可以把S
 看做不随时间变化，则有
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是系统中变量之间的平衡关系，即可得到
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其中f
 为一线性关系，d
 1
 ，d
 2
 ，…，d
 R
 中不含d
 
i

 。

从以上的定性分析可见，系统的复杂性和不可解性源于式中的非线性项。

对（1.6.12）式，如果我们已经对某一系统有了完全的认识，也就是掌握了这个系统的内部动力学规律（N
 ＋L
 ＋D
 ），外界对系统的作用又有了确定和全面的描述，对初值S
 0
 可以精确地测量到每个分子的程度，我们又有了容量无穷大和小数有效位无穷的计算机，那么理论上我们可以精确地得到任一时刻S
 在相空间中的位置，其中也知道了每个分子的位置。实际上这些都是做不到的。对稍为复杂一点的系统，我们对（N
 ＋L
 ＋D
 ）不是完全认识的，外界作用F
 也不是完全确定和精确描述的，初值S
 0
 是不可能测量到每个分子的，计算机的有效位数也只能是有限的。因此，系统的不确定性是不可避免的。

理想的做法是，要对全球气候系统的文字描述、图解描述和模式描述都是尽善尽美的。但实际是做不到的，写出的数学模式不一定能够描述实际的系统。对大气的运动写出描述它的大气运动方程组，就形成了大气环流模式。同样，对海洋也可写出海洋环流模式。把大气和海洋之间的作用关系用数学的方法连接起来，就可形成耦合的大气-海洋模式。把海冰模式与大气模式耦合起来可以形成冰-气模式。把全球气候系统中的5大圈层模式耦合起来就形成了全球气候系统模式。这里包括生态模式、大气化学模式等等。人们正在向这个耦合目标的模式努力。

如前面给出的一个线性回归方程y
 ＝－Ax
 ＋B
 ，这里可以令A
 ＝a
 Δt
 ，a
 类似算子L
 ，它的物理意义是耗散算子；B
 ＝b
 Δt
 ，b
 类似于外强迫F
 。可见，有些统计模式就有动力学的意义，是动力学模式的统计描述。由于在很多情况下外源强迫F
 和线性与耗散算子（L
 ＋D
 ）是时间的函数，我们以后要说明F
 的变化是气候吸引子变化的直接原因。因此，自回归方程预报的时间间隔不宜太长。同时这也可以解释为什么台站研制的有些长期预报统计模式用过几年后效果会变差的原因。

大家知道真实的气候系统是一个非线性动力系统，人们自然也希望除了能保证找到吸引子外，还能有效地用统计方法描写真实系统的非线性部分。人们也不可能得到那么多变量的时间序列。怎样用有限的变量序列，甚至一个变量的序列建立非线性的统计模式呢？

下面简单地介绍非线性统计模型（模式）的构造原理。非线性预测方法依赖于动力系统的历史演变，即历史观测的多时刻序列：S
 
i

 ，i
 ＝1，2，…，n
 
s

 。按照时间延迟方法可以由此序列构造一个d
 
G

 维欧氏空间，使得系统的动力学性质得到重构（李晓东，朱亚芬，2003）。从单变量时间序列S
 
i

 出发，我们得到相点－d
 
G

 维矢量。
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式中，τ
 为时间延迟，d
 
G

 是全局嵌入维。设相点x
 
n

 ，n
 ＝1，2，…，n
 
x

 在一个描述了系统动力学性质的吸引子上演变，在吸引子上从相点x
 
n

 到相点x
 
n

 ＋1
 的演化为
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由于两个相点间的映射时间增量与时间间隔τ
 无关，从一个相点的邻域到给定演变时间T
 
e

 后的相点邻域的映射表达式：
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我们只有整数时间点T
 
e

 ＝mτ
 上的观测数据，其中m
 是整数。一般地，在相空间中从点n
 到n
 ＋T
 
e

 的演变是一个非线性方程。引入径向基函数（RBF）来解决系统中的反问题，方程如下：
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其中，φ
 （r
 ）为径向基（非线性）函数，如[image: ]
 是n
 
d

 维空间多项式的基，λ
 
i

 和μ
 
i

 是由时间序列确定的参数。这个方程将现在和未来的时间序列的值与先前的值联系起来，并且描述了支撑它的动力系统的演化。

最后可以利用下式来预报相点：
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在把局部的和全局的径向基函数方法应用到气候预报试验中，由于代用资料的序列长度有限，需要利用交叉检验来进行预报试验。利用尽可能多的相点（训练集或学习集）来建立预报方程。在试验中，可用一部分相点（学习集）来重建模式，而将余下的相点（检测集）用于预报。非线性统计模型还有其他的构造方法，主要是选择非线性函数。


 §1.7　系统宏观描述

有时，我们并不想知道系统内部过程变化的细致结构，仅仅想知道一个总体的特征或局部的特征。此时，这个系统只需用有限的几个变量描述就够了，每个变量都可以是时间的函数，但它们是这个系统的统计平均值。事实上，在气候问题中，气候系统或者全球大气的空间这么大，而能观测的空间和空间上的点是很少的，再加上观测误差，因此所获得的这些资料，还不能很精确地刻画大气的运动。与此同时，如果我们把全球大气划分成N
 个局域系统，每个局域系统中有M
 个观测资料，那么对这M
 个资料作统计平均，尽管每个资料有观测误差，但这个平均值却能较好地反映这个局域系统的基本状况。

当系统处于平衡态时，可用一组状态参量X
 1
 ，X
 2
 ，…，X
 
I

 和温度T
 来描述，表示它们之间函数关系的方程称为状态方程：
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状态方程最简单的例子是理想气体的状态方程
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式中p
 ，V
 ，M
 分别为理想气体的压强、体积和质量；μ
 为气体的摩尔质量；T
 为绝对温度；气体的普适常数R为8.314J·mol-1
 ·K-1
 。通常以这一理想气体的状态方程作为大气动力学方程组中的一个重要关系式。

由于研究的多数是开放系统，系统与外界有热量交换和作功以及相变等，我们先不考虑相变，则系统对外作功W
 和外界向系统传热Q
 将导致系统内能U
 的变化，即
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这就是热力学第一定律的微分形式。

在自然界中，孤立系统的最后状态取决这个系统中所有分子引力和能量的总效果。一个真空中的水滴必然形成一个球体，当水滴中的水分子运动增大到一定值，分子动能增加到能克服分子间引力时，形成水汽。孤立系统中的气体无论有多少种成分，最后宏观上表现为均匀化，微观上是分子的布朗运动。系统中温度T
 越高，分子的布朗运动越强。如果外界给系统施加一定热量扰动dQ
 ，则系统内部的所有分子都先后受到影响，使布朗运动发生变化dS
 ，显然有
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S
 称为熵，dS
 表示对气体布朗运动的破坏，也就是说布朗运动是一种杂乱无章的运动。热量扰动的加入是产生有序化的原因，热量dQ
 越大，对布朗运动破坏越大，系统的温度越高，恢复布朗运动就越快。如果是一个孤立系统，无外源作用（dQ
 ＝0），则有
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表示系统内如果有一种不均匀性的话，这种不均匀性将通过分子的热运动扩散到整个系统空间中去，温度T
 越高，这种扩散的速度越快。（1.7.4）和（1.7.5）式是热力学第二定律在开放系统和孤立系统下的表示。避开孤立系统中热现象的微观过程描述，热力学第二定律在宏观上是说孤立系统中自发过程总是导致体系的熵增加的，最终系统达到平衡态，并且系统的温度越高，达到平衡越快。所以，熵是一个状态函数。

对于一个非孤立系统，如开放系统与外界有能量和质量的交换，则它所经历的过程熵不一定增加，这是因为
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d
i

 S
 为系统内部自发（不可逆）过程引起的熵变，它是由（1.7.5）式决定的，称为熵产生，其值大于或等于零，d
e

 S
 是系统与外界交换能量和物质时引起的熵变，它可以为正或为零，故d
e

 S
 称为熵流。因此，开放系统内的熵可以增加，也可以减少或不变。

我们暂不考虑系统内部自发（不可逆）过程的熵变，而把注意力集中在外界对系统的影响上，即在（1.7.6）式中令d
i

 S
 ＝0，于是有
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即系统的熵变等于熵流。基于上述思路，可由（1.7.3）和（1.7.4）式得
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如果体系只做膨胀功dW
 ＝p
 dV
 ，（1.7.8）式成为
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这个关系式只适用于封闭体系。对于开放系统，体系内的物质的总量不再是一个衡量，体系中每种物质的量（比如第j
 种物质的摩尔数是N
 
j

 ）也是独立变量，在大气中最主要的是水汽量和相变过程以及其他微量气体含量的变化。考虑这些后，开放系统中的熵变（仍不考虑内部自发过程）为
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此式亦称为吉布斯（Gibbs）公式，式中μ
 
j

 是第j
 种物质的化学势，N
 
j

 是第j
 种物质的摩尔数。

热力学的三个基本函数是：T
 （温度），U
 （内能），S
 （熵）。原则上，由三个基本函数和热力学第一、第二定律可以用来描述全部热力学问题。但在研究具体问题时会遇到特定的条件，如果用这三个函数以及状态方程，往往使计算很复杂。因此，为使问题简化，还引用了一些其他的热力学函数。

1．焓（H
 ）

定义
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则由定压热容量
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得到
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所以焓的物理意义是：在定压过程中，系统的焓的增加值等于它所吸收的热量。

2．自由能（F
 ）

由（1.7.10）式可写成
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令
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则得

[image: ]


函数F
 是系统的一个态函数，这个态函数叫做系统的自由能。如果系统中发生一个等温过程，则在此过程中有dT
 ＝0。从（1.7.16）式得到
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由此得到自由能的物理意义是：在等温过程中系统对外所作的功等于它的自由能的减少。

我们知道，在绝热过程中，系统对外所作的功等于它的内能减少。所以，从作功这方面讲，自由能在等温过程中的作用，正如内能在绝热过程中的作用一样。

3．吉布斯函数（G
 ）

在许多实际问题中，系统状态的变化是在一定的温度T
 和一定的压力p
 下发生的，这种过程叫做等温等压过程。为研究方便引入新的态函数，吉布斯函数。

将（1.7.10）式写成
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其中dW
 是压力以外的其他广义力所作的功。（1.7.18）式还可以写成
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令G
 ＝U
 －TS
 ＋pV
 ，则得
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函数G
 是一个态函数，就是吉布斯函数。

在等温等压过程中，除去体积膨胀的一部分功以外，系统对外界所作的功等于它的吉布斯函数的减少。

如广义力为[image: ]
 ，则（1.7.20）式成为
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其中μ
 
k

 ，C
 
k

 分别为第k
 种成分的化学势和浓度。

我们已经介绍了系统描述的微观和宏观两种方法，以下给出它们的比较。大气是以O2
 ，N2
 ，H2
 O气体为主的混合气体。大气系统是一个开放系统。系统内部不断进行相变和物质的迁移。受外部不均匀强迫作用，系统内部又在作不断地适应和反映。观测大气中的某一个分子，它不断受到其他分子对它的作用，它的运动严格遵循牛顿力学的规律。大气是一种流体，质点的运动满足纳维-斯托克斯（Navier-Stokes）方程，质点是由大量分子组成的，质点的运动是组成这个质点所有分子的平均运动。地球大气的全体或局部可以看做一个系统，这个大气系统是由大量的质点组成的，大量质点的平均行为决定了这个系统的宏观状况。相对于系统的宏观状况，大气质点的运动就是微观的了。

我们研究大气运动的目的是为准确地作出天气预报。天气预报的基本内容是温度、降水和空气的运动（风）。众所周知，大气流体可以用纳维-斯托克斯方程和热力学第一定律构成的动力-热力方程组来研究质点运动的行为，用这套方程以质点为研究对象的方法，我们称为天气预报的第一类方法或称天气预报的微观法。从预报来说，我们要掌握李亚普偌夫稳定性判别第一法，即局部稳定性判据。局部稳定性可以研究稳定或不稳定的细节，如不稳定性的模态、时间发展的快慢，即可以给出天气预报在时空上更详细的结构和过程。当然，能把天气预报做到这种地步更好。但是，对很多天气预报用户来说，他们不一定需要这样详细的预报。同时，天气预报越详细预报困难越大。预报实践中人们常常发现，中期预报员报旬雨量和长期预报员报月雨量的预报准确率要比以短期预报员预报方法作逐日预报后的时间累加结果好。这是什么道理呢？这是由于中长期预报员采用的方法与短期预报员不完全一样，看问题的角度不同。由于大气运动具有非单一特征尺度，人们可以选择不同的标准，去分析这个问题并做出判断（预测）。大气宏观描述的一个基本状态物理参数就是熵。微观预报法的依据是纳维-斯托克斯方程和大气热力学第一定律，宏观预报法的依据就是热力学第二定律——熵增加原理。

所谓的宏观预报方法和微观的预报方法以及它们各自的理论研究方法都是相对的。对大气研究的微观方法来说，它们没有直接描述分子的运动，而是描述由大量分子组成的质点的运动。对宏观来说，有很多处理问题的方法又是借助于微观的做法。但是它们有一点是本质不同的，在微观预报法的理论中从来没有用过热力学第二定律，而宏观预报法中热力学第二定律——
 孤立系统的熵增加原理是它的理论核心，熵赋予时间有方向性和倾向性，天气预报正是需要知道这种倾向，尤其是长期预报和气候预报更是如此。熵有广泛的内涵，人们把熵又分为热力学熵和统计熵，热力学熵与分子热运动有关。温度越高，分子热运动混乱的程度越高，熵值越大，系统内越为杂乱无章（混乱），则统计熵越大。因此，热力学熵和统计熵本质上又是统一的。事实上，Lorenz对混沌动力学的研究揭开了非线性大气动力学研究的篇章，Prigogine的非平衡热力学研究的成果也正在推动气象学的发展。


 §1.8　气候变化

气候变化（climate change）是指一个时期段，十年或更长时间内气候平均状态和离差（距平）两者中的一个或两者一起出现了统计意义上的显著变化。以一地的气温变化为例，可能出现的分布有四种情况。其一是在一个时期内平均态没有变化，距平值的变化也比较稳定；其二是平均状态几乎维持不变，但距平值逐渐显著增大，表明气候态的不稳定性在增加；其三，平均温度发生了阶段性的突然变化（升高或降低），表明气候系统发生了根本性的变化；其四，温度值发生了阶段性变化的同时，距平值也发生了显著的变化，表明气候的平均态在变化，气候状态的不稳定性也加大了。

气候变化表现为一个时段的状态变量与前一时段相比较发生了显著的变化。气候变化中变量会随时间出现图1.8.1所示的9种变化。周期变化表现为两个时段中，序列振荡的时间尺度发生了显著的变化。如赤道东太平洋海温距平值在一个时段中表现为准两年的振荡，而在另外的时段中表现为准4年的变化。平稳序列表现为平均值和围绕平均值的方差不随时间变化。均值趋势表现为随时间变化的平均值有一个确定的变化趋势，但相对这个趋势值的方差不随时间有显著的变化。相对变率变化是均值没有变化，方差有趋势性变化。均值变化表现为平均值在两个时段中不同，在很短的时间中均值发生了突变。趋势变化表现为一个时段中的趋势是显著的，到另一个时段趋势变得不显著，或变得更显著，即趋势值发生了大的变化。变率突变是一个时间点，在此前后时段的方差或极端事件的分布发生了大的变化。周期突变也是一个时间点，前后的周期不同。实际的变量在时间的变化过程中往往是均值和变率同时发生变化，即平均气候和极端气候之间存在相互影响和关联。
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图1.8.1　环境变量随时间的变化种类（转自张兰生等，2000）

1——
 周期变化；2——
 准周期变化；3——
 平稳序列；4——
 均值趋势；5——
 相对变率变化；6——
 均值变化及突变点；7——
 趋势变化点；8——
 变率突变点；9——
 周期突变点。



气候变化可分为可逆性变化和不可逆性变化。从长期看，气候变化是不可逆的。世界上和宇宙中的万物都有始，也有终，有其生命过程，但不存在完全相同的生命过程。在一定时间尺度内气候变化可以认为是相似的或可逆的。准周期变化是可逆的，地质时期的趋势性变化是不可逆的。

气候变化产生的原因可能来自其系统内部的自然过程，也可以是来自外源强迫，或人类活动改变的大气成分，或土地利用。气候变化包括长期趋势、多时间尺度上平均态的变化、各种极端事件以及短期振荡。

气候随时间的变化从季节、年际、十年际、年代际、世纪到更长的时间尺度。气候变化还包括那些近千年来的古气候事件，如中世纪暖期（medieval warm epoch，MWE）和小冰期（little ice age，LIA）。

图1.8.2是气候事件和过程的特征时间尺度，即相关的变化会对那个时间尺度上的气候变化有影响。气候过程的时间尺度从年到地球形成初期以来的几十亿年。对太阳辐射变化、海平面和湖面的变化，其时间尺度从十年以上到上亿年。地球旋转、极移、大气质量成分、火山活动的时间尺度也从亿年到年际。在百万年时间尺度上要考虑造山运动。在10万年时间尺度上要考虑海洋成分、海洋沉积的变化以及冰期与间冰期的变化。在年际时间尺度上要考虑冰盖对气候的影响。在百年到万年尺度上要考虑深海底水的运动和变化。在月到十年尺度上要考虑表层海洋的变化。在月到年际和年代际尺度上要考虑土地利用和海气之间的调整。
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图1.8.2　气候事件和过程的特征时间尺度

气候无论在哪个时间尺度上的变化都是围绕一个更长时间尺度平衡位置上的振荡。这种振荡既存在引起振荡的正反馈，也存在引起振荡的负反馈，称为气候反馈（climate feedback），正反馈增强初始扰动过程，而负反馈减弱这个过程。如ENSO事件，既有引发事件的触发过程，也有使之再恢复的机制。目前，对气候变化的触发机制研究得很多，而对其负反馈机制的研究相对较少。

气候变率（climate variability）包括平均态的变化和其他统计特征，像标准差（Standard deviations）以及那些极端气候事件的出现，它们在时空尺度上超过个别天气事件。这种变率可能是由于气候系统内部过程，称为内在的或自然的变率，也可能是人类活动或气候系统外的强迫，称为外在变率。

气候模式是对一个有确定边界的气候系统的公式化的描述。气候模式中要有相互制约和相互作用的物理过程。这种物理过程是被人们理解了的，可以用数学的方法描述出来的过程。但无论如何，气候模式不等于真实的气候系统。真实气候系统中的物理过程很难完全被人们所认识和描述。粗略地分，气候模式由复杂程度不同的动力学模式、统计模式和概念模式所组成，形成了所谓的气候模式族（climate model hierarchy）。随着全球气候系统概念的出现，人们将大量的精力用于研制各种复杂程度的耦合模式。这个模式不但要联系到全球气候系统的各个方面，还要包含物理的、化学的和生物的过程、相互作用和反馈机制。在空间尺度上气候模式还可以分为区域气候模式和全球气候模式以及不同方面耦合的模式。在不同方面的耦合模式中，很多重要的物理过程描述，有些是直接的，也有些是经验的或参数化的。耦合的大气－海洋-海冰环流模式（AOGCMs）就是一个模式气候系统的代表。这一模式正向着更复杂的方向发展，并涉及化学的和生物的过程。

认识过去的气候变化是为了更好地预测未来的气候。气候预测（climate prediction）或气候预报（climate forecast）是试图在季节、年际或更长的时间尺度上比较真实地描述和估计未来的气候演变。各种动力的、统计的和概念的模式是预报、研究和模拟气候变化的工具。气候预报利用模式把当前的观测资料或过去的历史资料代入，对时间积分获得未来时刻的气候状态。目前，国际上有很多这样的模式在试探着在业务中使用。

政府间气候变化专门委员会（IPCC）的第三次评估报告明确阐明了近百年来的全球增暖状况。这个百年的增暖与全球CO2
 浓度近千年来的增加是一致的，而CO2
 浓度的增加是与人类活动有关的。随着全球人口的增加，人类生存和发展所需要的矿物燃料增加，人类活动排放的CO2
 也会增加。以目前的这个速度，到21世纪末，CO2
 的浓度将是现在的2倍，对应的全球气温将会更高。这样高的全球温度必然带来一系列的生存环境的变化，如海平面上升，极端气候事件的强度和频率也会发生变化，人类将面临前所未有的挑战。每隔5～6年一次的新的IPCC报告不但对气候变化进行评估与监测，也让各国政府以及决策者认识如何面对人类活动与气候变化。当前很多国家对清洁能源开发的投入都是在为减少温室气体的排放做努力。这样的努力和技术投入也会使CO2
 和微量气体浓度的增加速度放缓。于是，未来若干年后CO2
 浓度，即气候前景（climate scenario）也成为一种预估。甚至有的预估认为21世纪末的CO2
 浓度是现在的3倍或4倍，具有更多的不确定性。气候前景还包括对辐射的预估，气溶胶浓度的预估，社会经济和技术水平发展的预估等。

气候展望（climate projection）是一种潜在的气候结果，不同于气候预测。气候预测依赖于当前和过去的资料，是一步步模式积分的结果。而气候展望依赖于气候前景的给出。其基本做法是先把气候前景（未来的微量气体浓度）给出并代入气候系统模式，作为输入进行积分，等模式稳定后，进行模式输出。这时的模式输出，如气温和降水的分布，极端事件的频率和强度等，就是对应这一前景下的气候展望。所用的气候模式要能够较好地模拟出当前的气候特征，气候前景也要有依据为参考。气候展望是气候变化有可能出现的情况，但不一定出现，也是比较粗糙的结果。根据气候展望，人们可以制定各种对策以减少可能的损失，或提出适应这种气候变化的途径。

气候敏感性（climate sensitivity）是考察气候模式对某一种或多种外强迫或前景确定下能否出现对应的平衡状态，如全球平均气温的分布等。这些前景或强迫包括太阳辐射的强迫，人类活动温室气体浓度的前景等。往往这样的平衡气候敏感性的演变需要足够长的气候模式模拟。

无论哪种模式都存在可预报性或不可预报性（unpredictability）的问题。可预报性可能来自系统内部的非线性过程以及系统不同部分的相互作用，如海气相互作用。模式可能对这些相互作用的物理过程没有很好的刻画，小扰动会在非线性系统中不断放大。人类活动，包括温室气体的排放和土地利用。目前认为，大尺度的人类活动导致的气候变化是部分可预报的。但实际的局限在于人们还不能够预测人口的变化、经济的变化、技术的发展和其他相关的人类活动。所以，气候前景的预估还是需要仔细考量的。

由于气候是建立在天气的统计平均基础上的，天气有多少个变量，气候也有这么多的变量。气候的时间尺度比天气的长，气候变量（climate variables）要比天气的多得多。太阳辐射的变化，土地利用的变化，海洋环流的变化，径流的变化，这些在天气中可以不考虑，但在气候变化中恰是一些重要的变量。这些变量分布于全球气候系统的各个方面。一个方面的变量变化会与系统的其他方面发生相互作用。不同时间尺度的气候变化会对应不同的气候变量。从一个气候变量可以很好地确认气候系统的范围。如年际尺度的赤道东太平洋海温异常事件，它的变化需要怎样的一个耦合系统，范围多大。显然，深海洋流，海底火山活动，大陆漂移，大气成分变化等不是它所要考虑的。但月-年际的地球自传速度变化与它有没有联系？印度洋上的扰动和东亚的冷空气爆发与它的发展有没有联系？仅仅是赤道太平洋的上层海洋与大气的相互作用，还是与更大范围的海气相互作用有联系？所以，用确定时间尺度下的变量可以确认系统的范围。哪些变量共同参与，是科学研究、解决问题中需要考虑的，也是制订科学试验计划需要考虑的。


第二章　全球观测系统


 §2.1　全球气候观测系统

全球气候观测系统（GCOS）是由气象-气候基础观测系统、全球海洋观测系统和全球陆地观测系统构成的。它包括广泛的、已经存在的业务和研究观测、资料管理和信息分发系统。现存的观测包括：世界天气监测（WWW）系统，全球大气监测与之有关的成分观测系统，全球海洋观测系统与物理、化学和生物的测量相联系，全球陆地观测系统与陆地生态系统、水圈和冰冻圈测量相联系。这里还包括很多研究计划的内容，如国际地圈-生物圈计划（IGBP）对气候系统关键要素的监测，世界气候研究计划（WCRP）对云、水文循环、地球辐射收支、海洋冰盖和海洋降水的观测，世界气候影响、评估和响应战略计划中的气候变化对物理、化学和生态影响方面的观测。资料通信和其他的架构支撑业务气候预测，如世界气候资料和监测计划（WCDMP）与气候信息和预测服务（CLIPS）。

全球气候观测系统是1992年建立的。它是为了要回答与气候相关的问题和尽可能地满足所有使用者的需求而从事的观测与信息交流业务。这一系统是由世界气象组织（WMO），国际政府间海洋委员会（IOC）、联合国环境署（UNEP）和国际科联（ICSU）共同组织的。长期的综合观测是对气候系统进行广泛的监测，通过对气候变化及其原因的分析，对气候变化和变率的评估，提高对气候变化的认识能力以及模拟、预测的能力。整个气候系统中的观测内容，涉及物理、化学、生物特征和大气、海洋、水文、冰冻圈及陆地过程等各方面。这一观测系统并不直接进行观测并产生资料产品，而是鼓励通过国家和国际组织间的合作来满足自己和大家共同的需求。它为参与国家和组织进行集成的、增强的观测提供了一个平台，满足气候问题研究的需要。全球气候观测系统的目标是对气候系统、气候变化进行监测，跟踪观测气候变化的影响和响应，特别是监测陆地生态系统和平均海平面的变化。全球气候观测系统得到的气候资料对国家经济发展，提高对气候系统认识、模拟和预测的水平等方面有十分重要的作用。全球气候系统观测优先考虑季节到年际的气候预测，人类活动对气候变化趋势和气候变化的影响。

图2.1.1是全球气候观测系统组成的示意图。在这个系统中，静止气象卫星和计算机是整个系统的核心部分。现代观测是完全自动化的。禁止气象卫星收集自身的观测信息以及由空中飞行的飞机、极轨气象卫星直接发送的观测信息。自动气象站观测、船舶观测、海洋浮标观测，甚至天气雷达的观测信息都可以发送到静止气象卫星上。卫星地面站可把静止气象卫星上的信息接收下来送到地面计算机中心进行处理和分发。常规的地面和高空观测信息也通过电信网络传送到计算机中心。计算机中心在获取信息后要进行资料的处理，后续的工作包括资料的客观分析、存储与分发等。
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图2.1.1　全球气候观测系统的组成

图2.1.2是到2000年的全球气象与环境卫星观测网，它包括5颗业务极轨卫星和5颗业务静止卫星。这些卫星来自美国、欧盟、俄罗斯、日本、印度和中国。中国的风云一号和风云二号分别加入到了极轨卫星和静止卫星的观测行列中。中国的风云二号静止卫星定位在赤道E105°，大体在我国版图中心位置的赤道上方，对我国有较大的观测覆盖视角。
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图2.1.2　全球气象与环境卫星观测网

最早的全球观测是来自地面的陆地观测系统。图2.1.3给出的是全球陆地观测站的分布。在近地面，全球陆地大约有10000观测站，很多站每隔3h，甚至有逐小时的气压、风速、风向、气温和相对湿度的观测。地面观测的站点分布在全球并非均匀。在大陆上，欧洲的站点最密，非洲大陆的站点较少，南极大陆的站点更少。此外，中亚以及我国高原地区站点也少。东亚和北美的站点分布比较均匀。无论陆地上，还是海洋上，南半球的站点比北半球的少。
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图2.1.3　全球陆地地面观测站点分布

全球差不多有900个高空气象观测站，组成了全球探空网。高空观测包括无线电探空仪、携带式自由上升气球，对从地面到高空30km的多个标准层的气压、风、温度和湿度进行观测。有2/3的站是在规定的0000UTC和1200UTC两个世界时进行的观测。有100～200个站做每天一次的观测。另外有100个站是临时的业务观测。在海洋上，无线电探空仪观测安排在15条船上，主要航行在北大西洋海域，探空设备固定在甲板上。图2.1.4是全球固定高空观测站点的分布。探空站的主要分布密集地区在欧洲、东亚和北美大陆上，而南半球和海洋上站点较少。
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图2.1.4　全球高空观测站点分布

高空观测资料，另外一个重要的信息来源是飞机航空观测。全球差不多同时有3000架飞机可以提供气压、风和温度的报告。在航程中和在选择的飞机上升或下降高度上，航空气象资料译码（AMDAR）系统可以得到高质量的风和温度信息。近年来，飞行气象信息已经增加了10倍，估计每天有50000份报告。这无疑将填补没有和少有高空探测站的地区的空白。飞机航空观测将会对全球观测系统中高层大气的观测做出主要的贡献。图2.1.5是全球飞机航空观测网络分布的示意图。可以看出，主要的飞机观测分布在欧洲和欧美之间，这与那里的日飞行架次有关。在欧洲—北美洲—亚洲—澳大利亚—北美洲形成了一条高频架次飞行带。南半球和南美洲、非洲的架次较少。图2.1.5给出的是全球飞行架次的相对分布。事实上，东亚的航次有了很大的增加，但是信息并不一定会在全球充分收集和应用。

[image: ]


图2.1.5　全球飞机航空观测网络

海洋上的观测除了卫星外就是船舶、锚定的和漂浮的浮标及稳定的观测平台。在WMO的志愿观测船计划中有一些航线观测。观测的变量与陆地相同，还包括海面温度、波高。1997年的观测船大约有6700艘，40％是任意给定时间观测的。到1997年，业务浮标计划由700个浮标组成，每天可提供3500份海温和海面气压的报告。

与观测系统相匹配的是全球通信系统（GTS）。GTS由点到点的和多点的网络整体构成并连接到各个气象通信中心。GTS的网络是由陆地和卫星通信连接组成的。对资料分发，是点对点的和点对多点的网络，对资料收集是多点对点的网络，也有双向的多点网络。GTS交换的资料类型有全球范围的地面、高空、飞机、海洋、气候资料，台风、海啸、地震等警报以及各类卫星资料、数值预报产品和图形产品等，每天的日交换量约为6.2GB。

图2.1.6给出的是全球通信系统的结构示意图。气象通信中心负责接收资料和选择性地在GTS网络上发送资料。GTS形成3个层次，即主通信网（MTN）、区域气象通信网（RMTNs）和国家气象通信网（NMTNs）。主通信网是GTS的核心，它与3个世界气象中心（WMCs）和15个区域通信中心（RTHs）连接在一起。WMCS分布在墨尔本、莫斯科和华盛顿；RTHs分布在阿尔及尔、北京、布莱克内尔、巴西利亚、布宜诺斯艾利斯、开罗、达喀尔、吉达、内罗毕、新德里、奥芬巴赫、图卢兹、布拉格、索菲亚和东京等地。
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图2.1.6　全球通信系统的结构

区域气象通信网与气象中心连接，其作用是保证观测资料的收集并把相关的信息分发给相关的成员。区域通信中心扮演了区域气象通信网与主网之间的一个界面功能。全球有6个区域气象通信网，分布在非洲、亚洲、南美洲、中北美洲、西南太平洋和欧洲。国家气象通信网能够让国家气象中心收集到观测资料，在国家层面上得到和分发气象信息。基于卫星的资料收集和分发也是这个系统的部分。

WMO的全球大气本底观测系统是在1989年建立的。现已开展很多研究和外场观测活动，包括WMO的大气污染本底监测网和WMO的全球O3
 观测，而这二者分别在20世纪50年代和60年代就建立了。

全球大气本底观测的主要目的是提供与大气化学成分和相关的物理特征及趋势的资料信息，用以改进对大气行为、大气与海洋、大气与水圈相互作用关系的认识。全球本底监测站资料的收集是认识大气成分变化，全球和区域气候变化，长期大气输送，潜在的有害物质对陆地、淡水和海洋生态系统影响的基础，也是认识全球大气-海洋-生物圈系统及人类影响方面自然循环的基础。

全球共有22个大气本底观测站。其中南极有2个，格陵兰岛上有1个。这些观测站有一半左右设置在海洋上。中国西部高原位于青海省有1个站，叫瓦里关站。

大气探测技术发展和气象气候综合探测业务系统正逐步走向连续的自动化遥感与遥测，以遥感特别是基于空间的卫星遥感技术为主要探测手段，以遥测特别是基于地基的遥测系统为综合探测的基准系统，目的是提高大气探测的时空分辨率，积极获取各种地球环境资料。采用的方式是多种手段、多种技术、多种设备相结合，优势互补，在分析和观测上以自动化逐步代替人工劳动，全力发展资料同化技术，推进资料同化业务，从总体上给出对大气状况更接近真实的描述和认识。仅就美国NASA就有多种高时空分辨率的卫星观测和同化资料。


 §2.2　全球海洋观测系统

海洋观测由4个方面组成：志愿观测船（VOS），海洋高空探测（ASAP），漂浮浮标和系留浮标。1985—1994年实施了热带海洋-全球大气（TOGA）研究计划。这一计划对海洋的观测主要集中在太平洋，目的是对热带太平洋，特别是与El Niño事件相关的海温异常事件进行全面的观测。TOGA计划执行的10年不但从海洋观测中得到了大量丰富的资料，对年际气候预测水平也得到了很大的提高。在这一期间，模式成功地预报了1986—1987年的El Niño事件，短期气候预测也在世界很多国家普遍开展。整个TOGA观测是由潮汐站、锚定浮标、漂移浮标、自愿观测船和卫星资料转发等5个方面构成的。图2.2.1给出的是TOGA计划开始（1985）、中期（1990）和结束（1995）时参与的观测组成。它们基本覆盖了热带太平洋地区。船舶观测的航线在3个时段上没有变化，但其他的观测都是随时间增加的。
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图2.2.1　TOGA计划开始（1985），中期（1990）和结束（1995）时参与的观测组成

海洋上的志愿观测船（VOS）成员现在有52个。投入观测的从1996年的6747船次增加到1999年的6921船次，4年增加了174船次。在1996—1999年间，MTN中心接收到的船舶报告数量增加了10％，平均每天超过5500份。1999年9个国家实施了22个海洋高空探测和相应的探空设施，基本分布在大西洋。科学家们正在实施一个环球的海洋探空航线计划，并考虑提供更多的南半球水域的高空资料。2000年5月与1996年5月比较，漂浮浮标增加了370％，807个漂浮浮标在全球工作并向GTS报告资料。系留浮标数增加了25％，平均有78个系留浮标在向GTS报告资料。

在很大范围内的温盐廓线浮标全球布阵称为Argo计划，该布阵已成为海洋观测系统的主要部分。Argo计划是从2000年开始实施的。它是针对上层海洋的热量要素建立观测网，拓展了海洋观测的时空范围，提高了观测的准确性，并增加了盐份和速度的观测。取名“Argo”是强调增强的全球浮标阵，是Jason高度计测量计划的补充，它首次能够对上层海洋的物理状态做系统的测量与同化。

Argo计划的目的包括下列几类：提供上层海洋演变状态的定量描述及气候变化的模态，包括热与淡水储存与输送的描述；通过测量次海表面温度和盐分垂直结构（T（z），S（z））及参考速度，来提高海面高度变化的分辨率；Argo资料将可以应用到海洋和海-气耦合预报模式，资料同化和动力学模式试验等的初始化。可以预期，高质量的全球海洋分析将依赖于广泛的Argo资料。

Argo观测网的最初设计是基于当前观测系统的经验，更新对TOPEX/Poseidon高度计变化的信息，也是估计气候和高分辨海洋模式的要求。在全球海洋以3度空间3000个浮标的分布，Argo每年将提供100000份温度和盐分（T/S
 ）廓线及参考速度的测量数据。浮标将每10天循环下潜到2000m深，获得全程的观测资料。其仪器的生命期大约在4～5年。所有的Argo资料将通过GTS实时公布并在几个月后形成经质量控制的资料。全球范围的资料将会在全球海洋资料同化试验期间得到。设计强调，Argo是全球海洋观测系统框架下的一个部分。

参与Argo计划的国家包括澳大利亚、加拿大、法国、日本、英国和美国及欧盟。在2002年浮标数超过了700个。所有国家都鼓励参与Argo计划有关的资料获取、分析和同化等工作。有一个计划称，在全球各国共同投放3000个浮标位置。3000个浮标基本覆盖了全球海洋，但仍然存在一些海域上浮标少的状况。对海洋观测资料搜集来说，这是一个前所未有的工程。与20世纪80年代末、90年代初的热带海洋-全球大气（TOGA）计划相比，热带固定浮标阵布网计划得到加强，并向太平洋的高纬度地区以及大西洋、印度洋延伸。

Argo计划标志着海洋观测进入了一个崭新的时代，即Argo时代。目前全球Argo浮标的数量已经超过3000个，总数达到3071个，如图2.2.2所示。每个月获得的海洋剖面数据超过了7000个，现在总的Argo剖面数量已经大大超过了Argo时代之前人们所获得的海洋剖面总数。
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图2.2.2　全球Argo浮标分布

（http://www.argo.ucsd.edu，2007-12-24）

2004—2005年期间，热带印度洋Argo浮标观测剖面的逐月数量也已经从约500个增长到1200个（图2.2.3）。这些产品将对季节内尺度到年际尺度的热带印度洋海洋-大气相互作用研究提供有价值的资料数据。Argo资料可以从法国海洋开发研究院（IFREMER）下属的全球Argo数据中心（下载地址：ftp://ftp.ifremer.fr/ifremer/argo）获取。

[image: ]


图2.2.3　印度洋Argo浮标观测剖面的逐月数量随时间的变化

图2.2.4（左）给出了PALACE浮标的测量过程示意图。浮标在下潜前可以通过卫星得到它的位置。然后下潜到2000m深，经过50天的深海随海流漂移后逐步浮出海面。这一路上探测到的海温、盐分等资料，会在浮出海面后发送到卫星上。卫星再将这些信息传送到地面站。这里给出了2004年5月15日报告的副热带太平洋位置（N20.25°，W121.4°）上的一次Argo温盐深度廓线。表层海温达到23℃以上，压力400db的次表层海洋内，温度随深度下降最快，1000db以下温度下降缓慢，2000db深处海温在2℃左右。在400db的次表层海洋中盐度存在多次折叠式的变化，表明次表层海洋中温盐环流存在巨大的变异。
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图2.2.4　PALACE浮标测量过程（左）和2004年5月15日报告的副热带太平洋位置（N20.25°，W121.4°）上的一次Argo温盐深度廓线（右）

地面站将接收到的海洋信息传送到计算机中心。通过内插或同化的方法可以得到不同深度的海洋信息，比如海温的分布。彩图2.2.5（彩图见此处
 ）是2001年4月100、200和400m深海洋层的海温分布。100m深处，25℃以上的暖海温区域出现在低纬西太平洋，低于15℃的海域出现在赤道东太平洋，低于5℃的冷海域出现在中高纬度西北太平洋。200m深处，在赤道东太平洋有一条冷水带，沿N8°～10°向西延伸到赤道西太平洋。在西北太平洋和西南太平洋的副热带地区各有一个相对暖的水域。到400m深处，这两个暖水区域更偏离赤道向副热带地区延伸。从西太平洋可以看出，暖海温是随深度从赤道向副热带地区倾斜的。这种海温随深度的分布和走势，也反映了太平洋地区洋流的基本分布。在赤道存在向西的洋流，在西北太平洋存在由低纬向中高纬度的沿岸流。

海洋上除了浮标观测获得资料外，很多资料来源于各种船舶的观测。有一个船舶观测计划叫“SOOP”。它可以获得上层海洋资料，又称为XBT（the expendable bathythermograph）资料。这套资料也可以用于同化模式和其他的分析方案。图2.2.6是2001年1—6月期间的船舶航线。这些航线大致能够说明大西洋和太平洋上的船舶观测比较多，相对较少的是印度洋的航线观测。科学家们已经用XBT资料对太平洋和印度洋的表层和次表层海温信号及其海温异常现象做了很多的研究。
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图2.2.6　2001年1—6月期间的船舶航线

在未来的几年内，印度洋的海洋观测将在集成的印度洋观测系统框架下得到进一步的发展。图2.2.7是印度洋观测系统的组成。印度洋的海洋观测网已经达到了太平洋TOGA计划后期的观测网分布水平。通过我国国家科学研究计划的实施，近年内我国也将在东印度洋的Java岛附近海域实施浮标点的观测试验。

海洋观测还包括全球海平面观测系统（GLOSS）。这是一个在政府间海洋委员会（IOC）下的协同国际观测计划。目的是建立高质量的全球和区域海平面观测网络，为气候、海洋和海岸海平面研究服务。这一网络由全球287个潮位站组成监测长期的气候海平面变化。图2.2.8是这一网络的全球分布。
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图2.2.7　印度洋观测系统的组成
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图2.2.8　全球海平面观测的网络分布


 §2.3　全球陆地观测系统

全球陆地观测网是在1997年发展起来的。在一次生态网络建立的专家会议上，大家认为这个网络要通过国际研究合作，在全球范围内产生对全球陆地生态系统完整的和一致观测的资料集。图2.3.1给出了这个网络的两大部分，包括主题观测网和在南非和中欧的区域网，主题观测网的观测内容包括生态、冰川、水文和永冻土。
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图2.3.1　全球陆地观测网的组成

在那次生态网络专家会议上，最初有12个成员参加。每个成员都希望增加不同的生态观测项目，来加强观测内容的广泛性与协同资料研究。其中，阿拉伯中心研究干旱带和干旱内陆（ACSAD），这个中心的集中区域在阿拉伯世界的干旱和半干旱地区；北极观测与评估计划研究北极环境的状态并为极地国家政府提出科学的建议；中国生态研究网由29个外场观测站组成，包括对农业、森林、草地、淡水和海洋生态系统的观测。其他的还有一些国际组织，如国际农业研究咨询组，目的在增加100多个国家的农业产量，减少饥饿、贫穷和营养问题。世界CO2
 通量观测组织在全球范围内由150个微气象塔组成，用涡动方差法观测CO2
 、水汽和能量在陆地生态系统与大气之间的交换。空气污染对生态系统影响的国际合作项目，致力于确定和预测空气污染对陆地生态系统和水生生态系统的影响。还有其他的国际长期生态研究网，主要进行长期的世界范围内的生态观测。

图2.3.2给出了全球微气象通量观测塔的站点分布，简称FluxNet，包括南北美洲通量观测塔（AmeriFlux）、欧洲通量观测塔（EuroFlux）、亚洲通量观测塔（AsiaFlux）、澳大利亚和新西兰通量观测（OzFlux），以及其他的独立观测塔。
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图2.3.2　全球微气象通量观测塔的站点分布

中国生态系统研究网络（CERN）是在1988年开始组建的。目的是为了监测中国生态环境变化，综合研究中国资源和生态环境方面的重大问题，发展资源科学、环境科学和生态学。目前，该研究网络由16个农田生态系统试验站、7个森林生态系统试验站、2个草地生态系统试验站、2个湖泊生态系统试验站、2个海洋生态系统试验站以及水分、土壤、大气、生物、水域生态系统5个学科分中心和1个综合研究中心组成（图2.3.3）。
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图2.3.3　中国生态系统研究网络分布

冰川观测网（GTN-G）从1894年就开始了。从那时起，关于冰川变化的有重大价值的资料已经形成。世界冰川观测服务（WGMS）从1998年开始负责冰川网络的管理，并在其网页上给出冰川质量平衡的年度报告。这些资料描述了过去20多年来冰川融化的加速过程，并指出热带高山地区的冰川可能会在未来的20多年中失去。最近冰川网络计划的工作，包括把新的喜玛拉雅冰川总量的出版与数字化资料储存在世界冰川观测服务资料库中。一个冰川刊物（The Glacier Mass Balance Bulletin
 ）已经在2000年发行，目前能够在世界冰川观测服务网页上浏览到。1991年，开始使用卫星对全球冰的空间观测来支持地面的观测。

永冻土观测网（GTN-P）已经建立。在1998，陆地观测组已经与国际冻土联合会（IPA）一起发展了全球冻土观测网。永冻土活动层的监测和洞穴温度记录是两个主要的观测内容。对永冻土热力监测的洞穴进行几米到百米深度的观测。


 §2.4　地球观测系统与数字地球

我们已经认识到对地全面观测离不开卫星。全球定位系统（GPS）是通过围绕地球的多颗卫星实现对地球全面的点定位和测量。GPS全球定位系统的特点是以多颗卫星进行高轨道、高频率测时-测距。它的实施由空间卫星星座系统、地面监控系统和用户设备组成。特点是全球覆盖，全天候，连续实时，高精度三维导航与定位。它是被动式的，抗干扰性能好，保密性强。

GPS系统最早是在1958年美国海军导航卫星系统的基础上发展起来的。当时有6颗卫星，轨道高度在1100km，载波频率在150/400MHz。1973年开始研制“授时与测距导航系统”。1993年基本建成24颗卫星，6个轨道平面，高度20200km，载波频率1227.60/1575.42MHz。图2.4.1是一个名副其实的全球卫星定位系统卫星群分布。它由24颗卫星分布在6个轨道平面上，每个平面上有4颗卫星组成。卫星在20200km的高空，以55°的偏角运行。到1998年实际的运行卫星常常多于24颗。目前GPS在商业卫星导航、普通汽车驾驶导航上都发挥了积极的作用。全球定位系统气象参数探测（GPS/MET）技术也在发展中。它是利用GPS卫星信号电波穿过大气层时受到的折射及延迟来反演推算大气温度、湿度和气压等参数，是近年来发展的一种全新的大气空间遥感探测技术，具有极大的实用潜力。
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图2.4.1　全球卫星定位系统卫星群分布

GPS在气象探测上的优势是，能够对对流层中高层—平流层温度进行垂直探测、水汽垂直分布探测，垂直分辨率高，平流层的分辨率可达1.5km，对流层的分辨率达到200～500m。它不受气溶胶、云和降水的影响，不需要用探空资料作初始场，经济可靠，稳定性强。但也有其局限性，如，水平分辨率差，低对流层精度差。

GPS卫星每天有500次升降过程，利用电磁波在大气中由于折射率变化而改变的传播方向和时间差，可以反演温度、水汽垂直分布，也可得到电离层电子浓度的垂直分布。图2.4.2是GPS卫星用于气象探测的示意图。
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图2.4.2　GPS卫星用于气象探测的示意图

图2.4.3和图2.4.4分别给出了北京2001年6月7日到8月10日和上海1997年7月31日到8月21日GPS水汽观测与常规观测的对比。两种方法对天气过程中的水汽变化观测是比较一致的，系统性的差异不明显。存在的差异可能来自高空点和时间的偏移。
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图2.4.3　北京2001年6月7日到8月10日GPS水汽观测与常规观测的对比
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图2.4.4　上海1997年7月31日到8月21日GPS水汽观测与常规观测的对比

目前人们使用的是美国免费提供的GPS服务。由于美国军方发展早，掌握着最尖端的技术。欧盟15国在2002年3月26日决定正式启动独立于美国GPS的欧洲“伽利略”导航卫星系统计划。伽利略计划的主要内容是在距地20000km的轨道上部署30颗卫星，为欧洲和世界民事用户提供各类导航定位服务。

最庞大的地球观测系统是美国于1991年启动的。它是一个地球行星使命（mission to planet earth，MTPE）计划，其核心是研制先进的，以地球环境观测为主的地球观测卫星系列，即地球观测系统（EOS）。任务是要获得综合的地球系统数据集，供全球和区域环境、气候变化分析和模式输入使用。

地球观测系统（EOS）主要由极轨环境卫星系统组成，包括：上午轨道卫星（EOS-AM系列），下午轨道卫星（EOS-PM系列）和大气化学观测卫星（EOS-CHEM）等三个主要系列。EOS卫星系统的强大在于它的先进的仪器系统，每颗EOS卫星根据轨道和观测目的的不同，配置不同的遥感仪器系统，这些仪器都是目前世界上最先进，精度高，大部分是新型的遥感仪器。

EOS-AM1于1999年12月18日成功发射，卫星发射成功后命名为Terra，是拉丁文“地球母亲”的意思。Terra卫星参数包括标称轨道高度在705km，与太阳同步，10:30过赤道时间（降轨）以取得最好光照条件并最大限度减少云的影响，98.2°轨道倾角。Terra卫星仪器配置中有分辨率成像光谱仪（MODIS），36个波段从250m～1km的分辨率，1～2天内可覆盖全球；多角度成像光谱辐射计（MISR），立体图像有9个观察角；先进的热发射和反射辐射计（ASTER），高分辨率立体多谱图像分辨率从15～90m；对流层污染监测仪（MOPITT）可对全球的CH4
 和CO2
 进行监测；云和地球辐射能量系统（CERES）可测量地球的短波、长波和净能量收支。

美国的观测目标分三步。短期目标在1999—2002年期间搭配好EOS观测平台，对所有关键的地球系统相互作用进行观测，试探研究的关键过程；中期目标在2003～2010年，使用现存的和新的探测手段来模拟地球过程，从选择性的测量走向业务化系统；长期目标从2010年逐步开展气候预测。

在中期目标中，它的任务包括下列几个方面：对生态和全球碳循环的研究，即要研究陆地和海洋生态系统是如何变化并影响生物量和全球碳循环的；在全球水-能量循环上，要研究的问题是大气和水文过程是怎样产生严重的天气、形成洪涝以及与水资源相关的气候变化的；在气候变化和变率上，研究集中在变化机制的认识，以及对模式和预测的认识。大气化学上要研究的问题是，是否平流层O3
 的恢复能够作为Montreal协议的结果？长距离的输送是否能够导致全球对流层污染？对固体地球和自然灾害，能否认识地球内部的动力学并用这些知识来为自然灾害，像火山和地震的发生做些准备？

长期目标中，要回答的问题是，地球环境变化是怎样的？对人类文明会产生什么结果？社会是否有能力来收集和理解地球科学信息并在地理与社会层面上做出适时的环境预测和决策？

彩图2.4.5（参看此处）
 是未来观测系统的示意图。从空间到地面形成立体的观测和信息传输体系，信息加工和用户使用体系。

我国气象卫星风云系列，包括极轨气象卫星和静止气象卫星。1988年9月7日风云一号A发射，1990年9月3日风云一号B发射，1999年5月10日风云一号C发射。1997年6月10日风云二号A发射，2000年6月25日风云二号B发射，定点在E105°赤道上。下面是我国风云系统卫星的基本参数：
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我国在气象卫星稳定运行的基础上，未来着重加强星载探测仪器的研制，特别是将在FY-3A/B卫星上装载大气红外探测器AIRS以及多通道中分辨成像光谱仪，以提高我国气象卫星探测能力、精度和分辨率。同时，继续发展接收外国气象卫星和对地探测卫星，特别是分辨率达到250m的EOS卫星发送的资料接收能力，提高卫星探测资料的空间分辨率，并能将这些资料与其他遥感卫星资料相结合。为了适应生态环境监测与中小尺度数值预报的需要，发展多星拼图，扩展卫星资料的空间探测范围。

除了上述的卫星观测和传输等方面的发展外，我们还需要加强信息处理技术的应用。举一个地震信息处理的例子。1992年6月28日California Landers发生了M7.3地震。通过地震前的一幅ERS-1 SAR图像（1992-04-24）和地震后的一幅图像（1992-08-07）可以形成变形场的差分干涉图，数学模拟获得了模拟的变形场。图2.4.6是地震差分干涉场和模拟的地震变形场。
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图2.4.6　地震差分干涉场（左）和模拟的地震变形场（右）（Massonnet，et al．
 ，1993）

数字地球是美国前副总统戈尔于1998年1月在加利福尼亚科学中心开幕典礼上发表的题为“数字地球——
 新世纪人类星球之认识”演说时，提出的一个与GIS、网络、虚拟、现实等高新技术密切相关的概念。在戈尔的文章内，他将数字地球看成是“对地球的三维多分辨率表示，它能够放入大量的地理数据”。

数字地球的组成包括：

① 空间数据。全球性的大、中、小比例尺的空间数据，如地球的各类多光谱、多时相、高分辨率的遥感卫星影像、航空影像、不同比例尺的各类数字专题图。

② 文本数据。以文本形式表现的有关可持续发展、农业、资源、环境、灾害、人口、全球变化、气候、生物、地理、生态系统、水文循环系统、教育、军事等等不同类别的数据。

③ 操作平台是以一种开放、分布式的，基于Internet网络环境的，用于各类数据更新、查询、处理、分析的软件系统。

④ 应用模型方面，要建立在可持续发展、农业、资源、环境、灾害（水灾、旱灾、火灾）、人口、气候、生物、地理、全球变化、生态系统、水文循环系统等方面的应用模型。

数字地球的基础包括上面给出的很多的地球观测系统和国家信息高速公路。数字地球涵盖的信息量是互联网目前包容的信息量所无法比拟的，它需要更为高速、稳定的网络环境，以满足海量空间数据的采集、存储、处理、传输的需要。数字地球的发展将要促进集成电路、存储技术、分步式计算、网络等技术的迅速发展。

国家空间数据基础设施（NSDI）一般包括空间数据协调、管理与分发系统和机构、空间数据交换标准、空间数据交换中心以及空间数据框架等部分。各国在建设数字地球所涉及的政策、机构、技术、标准、机制、财力资源要素等方面已经做了大量工作。GIS行业正在通过Open GIS联盟来寻求可以互相操作的解决办法。当然，还有对建模与应用研究方面的合作。

数字地球需要解决的理论和技术问题包括多个方面。在数据获取与更新方面，建立各类遥感新技术，如高分辨率高光谱卫星图像技术、雷达卫星技术、小卫星技术、植被卫星技术、水色卫星技术等，还有星-机-地数据接收，地面台站及人文、经济等数据获取集成一体化技术等；另外，在网络、计算机硬件、数据与信息传播方面，建立新一代大规模平行处理器，高宽带网络（ATM技术），支持基于网络的分布式计算操作系统、智能网络技术，基于对象的分布式网络服务、分布处理和互操作协议等；在数据处理、储存、数据库、信息提取与分析方面，发展高密度、高速率的海量空间数据储存、压缩、处理技术，数据互操作技术，多比例尺多时相多源数据融合、集成技术，图像信息智能提取（图像自动分类等）技术，元数据技术，空间数据仓库，海量空间数据的智能提取技术，空间数据交换网络技术，支持异构分布数据库的扩展对象关系模型，面向对象空间数据库，实时的多分辨率海量空间数据的存储和分发等；在应用及其他方面，GIS互操作技术，跨平台的应用开发，分布式空间数据图书馆技术（digital geo-library），虚拟现实技术，图形搜索器（geographic search engine），WEBGIS技术，分布知识智能（KDI）信息和技术的集成，多媒体技术，交互式的三维可视化，导航技术，地理信息分析处理组件技术，伴有处理功能的输出输入技术，决策支持技术，三维数字景观技术，分布式空间数据库的异构融合技术，重大应用工程的预测与预警技术等。

我国科学家早在20世纪70年代，就曾提出过地图测绘过程全数字化的创意。目前，我国政府正积极推进国家信息化和国家信息基础设施的建设，积极参与一些全球数据共建共享的国际活动，例如以气象卫星为依托的1km×1km格网全球数据库，1∶1000000地形数字模型（DEM），科学数据库Codata-D，等等，同时积极参与许多国际科学合作计划的实施，例如全球测图计划和环太平洋海洋制图计划，国际地圈与生物圈计划，大洋、大陆深钻计划，南北极考察计划，国际地层标准剖面与大陆冰川登录，世界文化遗产登录，生物多样性保护计划，等等。并在青藏高原隆起及其环境影响，古季风气候，臭氧低槽，太阳黑子周期，历史地震，板块运动，中、低纬磁层磁爆，深海潜水机器人等许多领域，做出了一些举世瞩目的贡献。


 §2.5　卫星对环境的监测

对全球环境监测最大的贡献来自于卫星对地球的观测。图2.5.1分别是1969年5月和目前从卫星上观测到的地球外观。目前的卫星观测在分辨率上有了很大的提高，在信息的处理上更加直观明了。
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图2.5.1　1969年5月（左）和目前（右）从卫星上观测到的地球外貌

我国发射的两种气象监测卫星，包括风云一号和风云二号。风云一号是极轨气象卫星，风云二号是静止气象卫星。图2.5.2是1999年5月10日11:17时（北京时）风云一号C星第一轨道展宽云图。这幅图上较好地展示出了我国新疆和西藏地区的冰雪和云系分布。
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图2.5.2　1999年5月10日11:17时（北京时）风云一号C星第一轨道展宽云图

图2.5.3给出的是我国风云二号B星第一幅可见光图像。这是从赤道上空静止气象卫星上观测到的海洋和陆地分布及云系的分布。
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图2.5.3　风云二号B星第一幅可见光图像

气象卫星可以对大气要素进行垂直廓线的观测，还可以对某些层次的观测，如云顶向外长波辐射（OLR）的观测、水汽亮温的观测等。目前和未来10年中，卫星大气遥感探测可能达到的水平在不断提高。对温度廓线的观测，目前精度的均方根误差在2°，10年后精度的均方根误差将达到1°以内。对湿度廓线的观测，目前精度均方根误差为20％，10年后精度均方根误差将在10％以内，还可以反演大气污染气体浓度。通过卫星观测还可以获得地面以上的总可降水量。最大的总可降水量地区是在热带印度洋到热带西太平洋地区。

静止卫星云导风是利用连续几个时次静止气象卫星图像，追踪或示踪云或水汽特征图像块的位移，判定其所在的高度，以获取该层风矢量的估值。彩图2.5.4（参看此处）
 给出的是1998年10月18日的一张卫星云导风分布。红、绿、蓝色分别表示150～340hPa、350～600hPa和700～950hPa层的风矢量。

卫星可以在全球范围内对平流层上的气溶胶浓度分布进行观测。火山爆发后对平流层上的气溶胶浓度有较大的影响。强火山喷发可形成维持数年的，能够强烈散射和反射太阳辐射的平流层气溶胶（SVA）。SVA影响各种辐射传输过程，导致平流层增温、对流层降温。1991年6月菲律宾皮纳图博火山大喷发是世界上百年一遇的强火山喷发，对全球气候产生了巨大的影响。这次喷发大约有超过20Mt的SO2
 进入平流层18～30km高度。卫星观测到，进入平流层的火山尘和SVA随着平流层纬向风运动，大约在喷发后3周内SVA就自东向西环绕地球一周，其后向南北两侧扩散。卫星对其他的大气成分也可以进行观测，如对CH4
 的观测。发现CH4
 在N15°从对流层到平流层都处于极高的浓度。CH4
 是汽油发动机燃烧排放产生的副产品，它也来自于动植物的腐烂。

卫星上的甚高分辨率辐射计（AVHRR）可以实现从空间对陆地表面植被动态变化的观测。彩图2.5.5（参看此处）
 是对非洲1982年4月12日—5月2日，7月5日—25日，9月27日—10月17日，1982年12月20日—1983年1月9日的生物量季节变化观测。从季节变化上可以看到，生物量的范围随着季节有南北方向上的变化，特别是北边缘的变化特别明显。生物量的变化监测可以较好地反映当地谷物短缺和干旱状况。连续的观测可以检测到非洲Ethiopia和Sahel地区的饥荒威胁。目前的这种技术已经应用于对全球的生物量的观测上。

卫星能够连续地对土地覆盖和土地利用进行观测。甚高分辨率辐射计可以获得1km和10天分辨的标准差植被指数（NDVI）的合成数据。利用NDVI数据，人们可以对全球的植被分布，植被变化的气候响应，植被变化对环境的影响进行研究。如在对气温和降水的响应，对沙尘暴发生的影响等方面做了很多的研究工作。卫星还可以对陆地表面反射率和表面温度进行连续的观测。

MODIS卫星资料可以反映海温和海流状况。彩图2.5.6（参看此处）
 是MODIS获得的2001年5月2日大西洋墨西哥暖流区域的壮观图像。虚拟颜色表达的是在大气顶观测到的亮温。亮温值反映的是从海面和上层湿大气的热辐射。红色像素反映的是暖海域（大约25℃），绿色是中间值（12～13℃），蓝色是相对低的值（小于10℃）。这里可以看到墨西哥暖流区中出现的涡旋及海流的旋转。这个图像是MODIS探测器对11μ
 m波长的感应。亮温实际上是在这一波长下对光量子的测量，但表达的是温度单位。由于它的观测反映的是海温状况与大气水汽状况的综合效果，所以它能够反映复杂的海气相互作用。

彩图2.5.7（参看此处）
 给出了在我国渤海观测到的MODIS海冰图像。整个辽东湾被海冰所覆盖，但海冰是成块状的。东部海冰比较成形，而西部多破碎，反映出东部的海冰厚，东部比西部冷。

卫星云图在天气预报中有着广泛的应用。卫星云图的最大特点就是能够直观地反映天气和系统的变化情况。最初，我们是将天气形势图和云图结合在一起来理解天气和天气系统的分布，后来仅仅从云图上也能判断出天气系统的演变。

卫星观测还能反映出城市热岛的特征。彩图2.5.8（参看此处）
 中分别是2000年9月1日极轨气象卫星反映的北京、天津等华北城市和2000年7月11日上海等周边城市的热岛状况。显然，北京成为华北地区发展最大的热岛。一些小县城也是一些热点分布。华北东部平原上的城市热岛与西部山区形成明显的对比。在长江三角洲地区，以上海为最大的热岛形成了多点城市热岛分布。苏州、无锡、常州城市热岛已经与上海连成一线。

连续多年的对比观测就可以对某一现象的发展有定量的估计。全球高时空分辨率的对地观测离不开卫星。如果世界各国无序地大量发射卫星，若干年后我们地球的外层空间也会成为新的环境污染圈层。


第三章　地球演化和地质时期气候


 §3.1　对自然的基本认识

对自然的认识包括以什么样的世界观和用什么样的方法论来看待自然的发展史。我们这里仅从人们可以不借助精密仪器就能看得见的自然出发，阐述对自然的认识。

开始，人类对自然的认识是以自我为中心的，比如地心学说的提出，万物绕我分布而存在。地球是宇宙的中心，太阳也是围绕地球旋转的。随着认识的深入，这些提法被证明是错误的。这是伪科学吗？从历史的角度看，不是，而是人们认识世界的局限。正像传说中的不周山和女蜗。人是有意识的，人生存在这个世界上最需要的是安全感。有了4个柱子支撑住天，人们就可以安稳地入睡和生活了。有女蜗在补天，水灾便可以避免了。

那么，伪科学是什么？伪科学是那些明明知道不是科学，还要为某种目的的欺骗人的说教或制造的假象。制造伪科学的人，过去有，现在也有。虽然有很多的学说或假说，后来被证实是错误的，但提出者不是搞欺骗，而是为了人们的精神安宁。假说也不一定就是虚假的，假说也可以通过验证成为科学的真理。

什么是历史？历史是真假并存的过去痕迹或片段。所以，历史才需要研究。学习并运用历史规律是有价值的，特别是在治理国家上。现在的国际关系问题，不但要把握本国的历史，也要研究和学习外国的历史。本教材不是政治教材，但现代气候问题已提升为政治问题，如气候变化问题的国际谈判等。

规律、相似、方圆、对称都是简单的，是有规则的自然体现。由于自然的演变经历久远，其沉淀的现状很难分辨出这些简单的规律、相似等特征，而是充满着混乱。我们这里所说的相似是指不同层次上空间上具有相似的特征，对称是空间上的分布特征。

世界是物质的，物质是运动的。既然是运动的，就会满足确定的运动规律。物质存在于不同的层次中。我们这里给出人类能够感知的层次，如银河系、太阳系、地月系以及台风，都是降次的关系。构成它们的物质都在旋转，后一个层次隶属于前一个层次。后者可以看成为前者中的一个质点。很多的质点组成了前者，形成为一个系统。

这些旋转的系统是有生命的。有生命就有年龄段，就有年轻的时候，也有壮年和年老与衰亡的时候。

在分形几何中，人们提出了自相似的概念。自相似可以出现在时间序列中，如子波分析中气候时间序列在不同时间尺度上的相似性。空间上自相似的例子很多。一个人站在两面对照的平面镜中间，你可以看到这个人在任一个镜子中重复出现无数次。大气中，大涡旋中套着小涡旋，小涡旋里还有更小涡旋，更小的涡旋里还有微涡旋，没完没了。这样一种结构移动经过一个地点时，空间上的自相似结构转化成为时间变化的自相似结构。但是空间上的自相似结构比时间上的自相似结构更直观。

图3.1.1是银河系、土星光环和台风的结构图。这三个图形有相似的特征，如围绕一个中心体在旋转，旋转又处于不同的演变阶段。银河系的目前状态已不是如热带低压刚形成的阶段。银河系的未来趋势会像台风那样，物质不断向中心汇集，最终有一个时期就像现在的土星与土星光环一样。太阳系已经经历了现在银河系这样的阶段和土星与土星光环的阶段。自然界中可能还有比银河系更大的系统存在，我们还不知道它已经处于怎样一个演变状态。自然界中还有比湍流更小的多层次结构系统，这些层出不穷的层次既有相互联系又处于不同的演变阶段。层次的系统中间有时间演变的相似性和空间上的相似性。这些相似性为我们认识自然提供了方便。
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图3.1.1　银河系（a）、台风（b）和土星光环（c）的结构

人造的世界一般都是有规律的，或是对称的世界，如现代城市的规划和农村土地规划等。看自然的观点，有人认为世界是混乱的和随机的，但也有人认为世界的混乱中包含着规则性和对称性与随机性的共存。科学地认识世界应该是既要看到系统中的随机性和混沌特征，又要看到系统中存在的规则性和对称性。随机的东西是不可预测的，规则的和对称的是可以利用和预测的。

系统是人为划定的，所以是有边界的。宇宙是由物质组成的，它是没有边界的，即无穷大。那么，宇宙是收缩的呢，还是膨胀的，或不变化的？台风作为系统，其边界也是人为划定的。在台风发展的时候，低层辐合，高层辐散，但总体辐合大于辐散。大量的水汽向台风中心辐合，旋转速度加快。在台风成熟时，台风眼最强，中心气压最低，在海洋上台风可以稳定地维持，即在强度上变化不大。台风登陆后，其强度会减弱，范围会扩大。这反映了台风生命史中的三个阶段，即发展、成熟和消亡阶段。图3.1.lb是一个成熟的台风。螺旋雨带反映的是大量降水云的分布，它们以螺旋波的形式，既有经向运动的分量，又有向中心辐合的分量。台风在发展阶段的整体过程呈所谓的收缩（旋闭）的演变趋势，在减弱时呈现范围扩展（旋开）的趋势。

图3.1.1中的银河系，本质上是没有边界的。银河系由银河中心和其周围的若干条螺旋状星云旋臂构成。与台风相比，虽然尺度和生命长度不同，但它们的结构是相似的。这个结构好似银河系正处于收缩的过程中。图3.1.la中框区所示为太阳系处在的相对位置。旋臂上的这些恒星是向银河系中心辐合的。有朝一日，旋臂上的大量恒星都辐合到银河系中心。太阳系也会辐合进入银河系中心。最终，有一个阶段，银河系中心体的形状像现在的土星，周围残存的物质如土星光环一样分布。

宇宙中像这样的银河系可能有若干，它们处于不同的发展阶段。正是它们的层次结构与不同的发展阶段和处于的空间位置，才构成了宇宙。看来，笼统地说宇宙是膨胀的，还是收缩的，是不科学的。

天文学中有几十个关于太阳系形成的学说，地质学上也有若干地球形成的学说。按理，用演化的观点，从一个天文学说能够推演到地质分布的现态。从一个地质学说也可以反推到当时太阳系是怎样形成的。不幸的是，还没有一个天文学的理论能够跟地质学的理论衔接上。本章试图用一种演化的观点来阐明从太阳系到行星地球的演化。


 §3.2　太阳系的演化

有很多太阳系的形成学说，比如有两串糖葫芦形成的假说。假设有两个火球太阳在空间上相遇后远离而去。在开始远离的时刻，它们之间的引力拉出了两串火球，即每个太阳的后部都有一串大小不等的火球。一个太阳带着一串火球远离我们而去了。留下现在的这个太阳，它外面的火球经过长期的冷却，即形成了太阳系中的9大行星、小行星和它们的卫星等。它们在太阳一个赤道平面上。这一假说不足的是不能够解释相邻行星自转方向相反的事实，也不能解释行星与卫星的关系，以及行星为什么与它的卫星有相同的自转方向等问题。两个太阳相遇，实际上是偶然的灾变说。天文和地质上有很多的灾变说，它们在科学史上所起的作用，一方面平衡人们的心理，另一方面引导一些科学家寻求新的发现。

天文学说中，后来发展起来的太阳系星云演化说能够被人们所接受。我们可以提出一个反的假定，即把现在分区在太阳系周围的这些行星和它们的卫星都粉碎了，并铺满整个太阳赤道外的平面上。这种分布如图3.2.1所示，中心是太阳，周围依次有类地行星和类木行星围成的区域。这些绕转物质好比是星云，有与现在行星相同的绕太阳运动的线速度。
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图3.2.1　太阳及其周围旋转平面上的设想，粉碎分布的行星物质

假定太阳系是一个旋转的星云物质组成的球形体。由于太阳中心部分的强大引力，大量的旋转物质被太阳中心体所吸引。太阳中心体的体积和质量不断扩大，自转速度不断加快。有一个时刻，太阳系的形态如图3.2.2所示，是一个像铁饼一样的构成。这与现代银河系的形态一样。太阳中心体的周围形成了若干条星云螺旋云臂。在太阳中心体引力场的作用下，这些云臂上的物质一边旋转，一边有向中心体辐合的趋势。
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图3.2.2　太阳系发展初期的形态分布

在太阳系的引力场下，这些旋转物质能够被太阳捕获的都被捕获了。这时候太阳旋转速度最快，质量最大，也最扁平，即太阳赤道半径大于极半径。如图3.2.3所示，太阳就形成了。在刚刚形成的太阳周围还存在一些物质，它们具有绕转太阳的线速度，而不再会被太阳所捕获。到此，太阳系经历了目前银河系这样的发展阶段，进入到了土星与土星光环的阶段。

[image: ]


图3.2.3　太阳刚刚形成时的太阳及其周围绕转星云分布（钱维宏，1994）

太阳刚形成时，外围这些星云物质绕转太阳的线速度如图3.2.4所示。在离太阳很近的地方，由于太阳巨大的引力，物质是稀少的。在太阳引力场下，轻重物质发生了分离。轻的物质远离太阳，而重的物质靠近太阳。它们的线速度随与太阳的距离按一定的规则下降，如图3.2.4中的虚线。这里，x
 ＝3ln（10R
 ）为自然对数下质点相对太阳的距离，R
 为天文单位，R
 ＝1是地球到太阳的距离，即1个天文单位。在这样的线速度分布下，重的离太阳近的星云绕转太阳的周期短，而远离太阳的那些轻的星云，绕转太阳的周期较长。这些星云在太阳引力场下，它们在不断地运动，其组成也是不均匀的。我们可以称这些星云为连续介质，即一种流体。流体内有速度差异的情况下会出现切变。图3.2.4中给出了实线所示的切变。这种切变的分布显然是不均匀的，是沿虚线速度减小趋势上的涨落。第一个涨落的峰值出现在x
 ＝5的位置上。这个增加速度的切变带是水星所在的位置。第一个峰值后的速度减小切变带，是对应金星的位置。再一个速度增加的切变带对应着地球形成的位置。以下的切变分别对应火星、小行星带、木星、土星、天王星、海王星和冥王星的位置。按理，冥王星以外还应存在不同的切变分布，即还可能存在旋转周期比冥王星更长的行星。水星处的切变与金星的切变是相反的，正好可以解释这两个行星自转方向相反的特征。地球所处的切变与金星处的切变相反，也能说明这两颗行星自转方向相反的情形。我们推测，星云的切变形成了同一切变带上相同自转方向的若干行星胚胎。大胚胎通过引力和碰撞吸收了这条切变带上的几乎所有的胚胎。这一大胚胎最终发展成为行星，只有几个小胚胎形成为大胚胎的卫星。图3.2.4中圆圈的位置纵坐标就是对应行星绕太阳的公转速度。水星公转速度最快，冥王星在9大行星中速度最慢，距离最远，公转周期最长。这里很好地解释了太阳系中一些行星自转方向分布的特征。当然，我们也可以取相反的切变分布，但这时不好解释相邻行星的自转方向相反的分布特征。
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图3.2.4　行星形成初期（胚胎时）太阳赤道平面上的连续介质线速度分布（钱维宏，1994）

小行星带的存在是切变较小的原因。我们注意到，在地球与火星之间还应该有一个与前后不同方向的切变。对应这个切变应该有一个与地球相反自转方向的行星存在。但在太阳系中目前还没有看到这样一颗行星。问题是，这样的行星形成假说可以解释目前9大行星的自转及其分布，为什么就出现了一个缺失的东西？

1997年11月8日北京晚报转载了新华社的专电称：哈萨克斯坦科学家康拜杜拉·马胡托夫提出在太阳系存在着一个大小、质量与地球一样的星球的假设，这一假设引起一些天文学家的关注。马胡托夫认为，人在地球上永远不会发现这颗星球，这是因为相对地球而言，它始终处在太阳的另一面，即与地球在太阳系相反的一面。此外，它围绕太阳运行的周期接近或等同地球绕太阳的周期。因此，在地球上，即使借助最强大的光学望远镜也窥视不到该星球。他还认为，向金星或火星发射载有天文望远镜的卫星，可令其传回有关这颗神秘星球构成的有关信息。

马胡托夫这段对这颗星球的描述与1994年气象出版社出版的《行星地球动力学引论》中的描述是完全一样的。这本书对太阳系和地球的演化的描述，就是本章的大体内容。如果马胡托夫得到上述假设的思路或依据与这本书不同，则这颗星球存在的可能性就增大了。如果相同，则这颗星球的存在性就大大降低了。这本书给这颗星球的命名叫镜地行星，意思是说太阳好比一面镜子，这颗行星和地球位于太阳的对立的两侧。质量与地球相同，密度比地球小，体积比地球大，公转速度与地球相同，但自转方向与地球的相反。太阳位于镜地行星和地球轨道的不同椭圆焦点上，两颗行星并非同一轨道。


 §3.3　地球的形成与演化

如果能把地球的形成和演化过程描述清楚，那么其他的行星和卫星的形成也基本清楚了。在太阳刚形成时，太阳周围的几个切变带中有一个切变带是地球的位置，我们称为地球星云切变带。地球切变带上的所有星云和胚胎的自传方向相同。通过碰撞和引力作用，到后来的某一个时刻，这个切变带上还有3个胚胎，其中只有1个胚胎发展得最大，如图3.3.1。另外两颗相对较小，一个受最大胚胎的引力作用，加快向最大胚胎靠近并撞击上去；另一个小的胚胎在被最大胚胎吸引的过程中，进入一个绕转大胚胎的轨道，这时它的绕转速度使得它成为这颗大胚胎的卫星。最大的胚胎就是我们的地球，而那颗绕转的胚胎就是月球。地球和月球的自转方向相同，是因为它们起源于同一个切变带。一种学说认为月球是通过某种尚说不清楚的原因从太平洋剥离而形成的。把月球填入太平洋可以把这个大洋填平，但这不能解释月球的自转方向以及是什么力使它离开地球的。
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图3.3.1　行星胚胎的增长和卫星的形成

我们来看地球胚胎发展的过程。最初的地球胚胎也像其他的胚胎一样，温度可能只有几开尔文。低温胚胎呈固体形态。这颗胚胎在增长的过程中捕获大量周围的胚胎，这些胚胎位能转换成动能，撞击到地球胚胎上时，动能转换成热能。地球胚胎表层的温度随着大量胚胎的撞击而逐渐升高。到一定时候，地球胚胎的中心部分是固体的，而表层是液态的了，这就是高温岩浆。地球胚胎切变带上的切变角动量最后收缩到地球胚胎上，使地球胚胎旋转加快。大量的胚胎撞击到地球胚胎上，在熔融的状态下重金属的成分下沉到地球岩浆的底部，而轻的物质上浮到地球胚胎的表层。地球胚胎的旋转加快，使得它的形状是略呈扁平的。轻物质更多的集中在地球胚胎的两极。在那样的旋转速度下，极地的位势高度高于赤道。当这个切变带上所有的星云和胚胎都被地球胚胎和月球胚胎吸引完后，地球和月球胚胎旋转最快，表层温度最高。在最高温度和最高速度之前的时段，我们称为地球的天文演化阶段。在这之后我们称为地球的地质演化阶段。

地质演化阶段开始时，地球的旋转速度可能是现在的2倍，即一年有400～600天。这时通过地球冷却和重力分离形成了大气和海洋。重的元素，如重金属趋向地球的内部，而轻的元素浮到了表层。形成的大气自然在地球的最外层，而海洋位于地球表层位势低的地方。海洋应该位于当时的赤道上，而陆地位于地球的两极。

地质演化不久后，地心为固体，外面是岩浆流体，岩浆的外面是地壳，地壳外是海洋和大气，这是最初的地球成层的结构。在地壳、岩浆和固体地核构成的系统中，它们之间会发生角动量的交换。地质演化过程开始后，地球的整体自转角动量是减小的。假定地核与岩浆构成的系统中，地核失去角动量，岩浆圈层就会得到角动量。于是，岩浆旋转速度增大，在其外层的地壳受岩浆流体的作用产生向东的相对速度，同时也受到向赤道的地转偏向力的作用。这两个力的作用下位于两极的地壳板块会发生断裂和相对运动（钱维宏，1996）。

图3.3.2分别给出了南、北半球极地大陆分裂时的形势。南半球大陆分裂成了5块，以非洲板块最大，印度板块最小。当时的南极位置在非洲板块的南端，这个位置正与南非发现的世界上最大的自然钻石位置一致。当时的南极洲板块并不在南极，很多地方处于当时的中纬地区，这也许可解释为什么南极板块上能有高品位的煤炭和生物化石。北半球的原始大陆分裂成了4块，亚洲板块最大，格陵兰板块最小。日本和菲律宾仅仅是亚洲板块东侧的破碎边缘。最早的北美大陆板块是隔日本和菲律宾岛屿与亚洲板块相连的。当时的格陵兰并不位于北极附近。也有报道说，西伯利亚有钻石的发现，而这个地方也在古北极。很有意思的是，地球古大陆的分裂就是“四分五裂”的。

[image: ]


图3.3.2　南、北半球极地大陆的分裂（钱维宏，1994）

自古极地大陆分裂成大小不等的一系列板块（大的为大陆板块，小的为岛）之后，这些板块所在的纬度不同，水平漂移距离和旋转的角度也不同。因而，从原始板块开始，在漂移的不同时期，板块的形状也在不断变化，随着板块漂移过程中的相互碰撞和挤压作用，大陆板块与冷却增厚的海洋地壳的相互作用等因素，导致了最原始大陆板块之间的相对运动，位置也发生了复杂的变化。

分裂后的大陆板块漂浮在岩浆流体之上并随其运动。南半球的板块应该向东偏北方向移动，即大陆的漂移具有定向性。由于分裂后的大陆板块所处的位置不同，漂移的方向和速度也会不同。在漂移的过程中，还会发生大陆板块的形变和整体连带的漂移。由于大陆分裂的不均匀性，分裂板块的角动量又与岩浆流体的角动量发生了交换。于是，岩浆流体的旋转极和旋转赤道也会不断发生变化。变化的结果使得岩浆流体的赤道与地球的自转赤道不重合了，南极板块到达地球的南极上，而印度板块纬度较低漂移到了岩浆流体的赤道附近。这个古岩浆赤道的位置沿地中海、青藏高原南边缘、中国南海、澳大利亚的北侧、加勒比海、地中海一线，把从南、北半球漂移来的大陆板块“一分为二”。

其实，地球的每个圈层都有它自己的赤道和极地。大气的赤道就是赤道辐合带（ITCZ），它并不是连续环绕地球一周，也不与地球的旋转赤道重合。大气赤道辐合带上是次尺度系统，如热带风暴经常发生的地方。ITCZ是这些热带风暴产生的母体。海洋流体也有赤道辐合带，它的分布也不与地球的旋转赤道重合。作为岩浆流体也有它的辐合带，地壳嵌入岩浆，就像地形对大气运动的影响一样，赤道辐合带的位置甚至走向都不完全沿地球的旋转赤道。英国伦敦现在的地理纬度在N52°附近，而它的古地磁场是在N30°附近。这个N30°就是相对岩浆流体旋转赤道的纬度。

南半球大陆漂移的力是指向东北的，北半球大陆漂移的力是指向东南的，大陆漂移具有这样的方向性。知道了大陆漂移的方向后，古岩浆流体赤道以南的大陆板块就可以回复到原来的位置。把非洲板块南端的合恩角向西南方向拉回到南极附近的罗斯海，把非洲板块南端的厄加勒斯角向西南拉回到南极附近的威德尔海，澳大利亚板块也向西南方向拉回到南极板块的附近。则一个古南极大陆板块就回复成了。那里的海盆就是这些大陆板块漂移后的产物，可以找到“一个萝卜一个坑”。图3.3.3是以南极为中心构成的古南半球大陆的回复示意图。以这个古岩浆流体赤道为界，赤道以南大陆边缘的岛屿都位于大陆的东侧、北侧或东北侧。在这些大陆的西侧和南侧就没有岛屿。岛屿相对大陆的分布也反映了大陆漂移的方向性。
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图3.3.3　以南极为中心构成的古南半球大陆的回复示意图（钱维宏，1992）

通过大陆漂移方向性的分析，我们可以较好地解释一些岛屿的形成。像澳大利亚东北侧的新几里亚岛，显然是相对澳大利亚板块漂移较快的结果。这个岛屿并没有漂移过古岩浆流体赤道。把这个岛向西南方向回推，就可以与澳大利亚板块很好地吻合了。同样的原理，我们可以解释马达加斯加群岛和阿拉伯半岛都是相对非洲大陆板块向东北漂移较快的结果。朝鲜半岛和台湾岛是它们相对中国东部大陆板块向东偏南漂移较快的结果。东非大裂谷也像阿拉伯半岛和马达加斯加群岛一样，只是当时刚有漂移，但还没有与非洲大陆板块完全分开。所以，裂谷是大陆分裂的痕迹。中国东部沿京杭大运河有一系列湖泊，实际上也是大陆分裂的痕迹。

随着岩浆流体相对于固体地核旋转角速度的变化，大陆板块发生了多次来回漂移，但后一次漂移都比前一次漂移的距离短。洋中脊是大陆板块回漂遗留在海洋新地壳上的痕迹。现在看来，南半球3个海洋和北半球的2个海洋都是这些分裂的大陆板块向低纬度漂移散开的结果。大西洋上的洋中脊是南美大陆板块和北美大陆板块曾经漂移到过的地方。大陆板块向西回漂后，大陆边缘的残留物和与海洋板块挤压形成的堆起，就是洋中脊。所以，洋中脊的走向与大陆边缘一致。南美板块、澳大利亚板块和非洲板块第一次向东漂移到达的位置分别是南大西洋、南太平洋和印度洋上的南北向洋中脊。目前这些洋中脊到达它们各自西侧大陆的距离几乎相近。洋中脊成为新的海洋地壳的边缘，也是海洋板块的边缘带，是地震和火山活动带，是现代地壳运动的特征反映。从澳大利亚东北海洋上锯齿形的地震活动带位置，可以反映出澳大利亚板块曾经多次向东北方向漂移和向西南回漂。整个大陆经历过旋转、漂移，距离逐渐变短，最终到达现在的位置。海沟是什么？根据大陆板块的多次漂移和地壳的不断冷却，海沟应该是相连板块间最后一次漂移溃留的痕迹。


 §3.4　大陆漂移和造山运动

根据地球内部的圈层结构和岩浆流体圈层与固体地核的角动量交换过程及地壳板块漂浮在岩浆上的特征，我们构造下列的数值试验。在固核旋转速度减慢的前提下，岩浆流体获得向东的相对速度并是纬度的余玄函数，即岩浆流体赤道上向东的速度最大。在岩浆流体的表面构造一些矩形的，或不规则的板块漂浮在流体上。板块的初始厚度是等厚的5m。

彩图3.4.1（参看此处）
 是放置在不同纬度上的板块模拟44Ma后的漂移厚度和形状变化。最东边的矩形板块初始是与赤道对称的。模拟的结果，板块西侧大部地方的厚度变薄，只在东部边缘处厚度增加，并还出现了类似的裂谷。当然，原始的大陆板块并不位于赤道上。在北半球有一个原始的矩形板块。漂移的结果形成了4个区域。一个最大的区域表现为西北部厚度下降，东南部的面积最小，但厚度最大。在东北和西南2个区域上厚度也是增加的，在靠近东南位置上有厚度增大的趋势。这个最厚地形的形成就好比造山过程中的青藏高原。在青藏高原的西侧好比是伊朗高原的位置。在南半球相对的位置，一个对照的板块漂移结果类似非洲地形的分布。东北部的高原好似阿拉伯半岛与主体非洲大陆的分离。北部的高原类似于北非高原，靠近地中海，位于原始岩浆赤道附近。东非裂谷东侧的高原也可以比较好地解释了。在非洲板块东北侧隔海有一地形，模拟的初始地形是南北长的矩形板块。它的北边缘靠近流体赤道。漂移的结果形成了北部大，地形高，南部小的锥形地形分布。这个地形与印度半岛板块的形状相似。印度板块在赤道上与从北半球来的亚洲板块相遇。两个半球的板块相互挤压的结果形成了世界上最高的高原。青藏高原上的海洋沉积也反映了这里曾经是原始海洋。另一个南北为长的地形板块在南半球离开赤道一段距离。漂移的结果形成了北大，南小两个岛屿。这样的地形分布好比新西兰的北岛和南岛的分布。

取初始的地形分布与模拟彩图3.4.1中的相同，但为地核旋转加快，即岩浆流体有向西的速度分量，也是纬度的余弦函数。模拟44Ma后的地形分布如彩图3.4.2（参看此处）
 。赤道上的板块，最终在西侧边缘形成高原，高原还呈阶梯分布。这与南北美洲大陆西部多平行南北向山脉是相似的。在板块的南北两侧也形成了高原。在赤道外，北半球中高纬度的板块，漂移的结果只在板块的西侧和北侧边缘形成了高原。相反的情况发生在南半球。

模拟的其他条件同上，但取现代全球海陆分布。初始时刻没有高原地形，模拟44Ma后的地形分布如彩图3.4.3（参看此处）
 所示。这是在地核加快，岩浆流体速度减慢的情况下模拟的结果。能够说明问题的是，在南北美洲大陆的西侧形成了高原地形。

从动力学的角度认识原始大陆板块的分裂和漂移，其意义不单单是地球动力学的科学问题，对认识矿藏的分布和地质灾害的分布都有重大的意义。由于原始赤道上分布的是海洋，原始极地大陆板块分裂向赤道漂移后，那里的海洋消失了。古赤道海洋上应该有最早的海洋生物，地质史上这些生物会成为石油矿藏。目前已经发现的全球石油分布，就沿着这条古赤道。这条古赤道也是地震活动带。

2003年全球发生的主要自然灾害也基本沿古赤道或地壳下岩浆流体的赤道分布。其中，地震发生在加勒比海、地中海、印度板块北部和印度尼西亚一线，而其他地方的地震多发生在大陆两侧陡峭地形的附近。2004年12月26日，印度尼西亚苏门答腊岛附近海洋深处的7.9级强烈地震并引发的海啸也出现在这一古地质赤道上。2008年5月12日14时28分发生在汶川附近的8级地震，震源就在青藏高原与四川盆地之间的地形徒降带上。


 §3.5　百万年气候变化

地球已经形成了46亿年，但我们很难有具体的、自从地球形成到现在的气候记录。由于多次来回的大陆漂移和反复的造山运动等地质构造活动，地球表面的自然记录痕迹随时间的记载已经难以辨认。图3.5.1是到目前为止反映地球温度最长的序列，时间有6500万年。其中，在古新世气温比现在高8～10℃；在始新世的早期，气温比现在高10℃以上；在古新世和始新世，全球气温较高，两极没有冰盖。6900万年时的大陆，是否像图中给出的那样分布并不完全清楚，因为无论是岗瓦勒古大陆，还是图中的大陆，仍然没有一个圆满的动力学理论，即没有一个大陆漂移来龙去脉理论的描述。6900万年前，印度大陆还在南半球，此后，是什么动力学原理，让这个大陆能够漂移过地球旋转赤道到达北半球与亚洲板块相挤压的，并没有圆满的解释。在渐新世开始时，全球气温突然下降了4～6℃，南极有了冰盖。到渐新世的后期，全球气温又猛然恢复到始新世的后期气温，然后一直维持到中新世的中期。从这个气温值看，两极的冰盖应该大大减少。从中新世中期以来全球气温一直在降低，两极冰盖，特别是南极冰盖应该是一直增加的。全球气温增加的原因仍然是一个谜。一种可能的解释是大气CO2
 浓度在过去的6000多万年中一直是减少的。
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图3.5.1　6500万年地球温度序列（Zachos，et al.
 ，2001）

像南极大陆，它在原始大陆的时候并不在南极，那时的状况和信息已无法获取。南极能够获取的气候信号是冰芯记录，这是南极大陆板块到达南极后的记录。现在南极能够获得的最长气候记载，就是图3.5.2所示的65万年来的CO2
 浓度、CH4
 浓度、N2
 O浓度和氘（δD）的变化。序列表现出有多个完整的旋回过程。旋回过程中，序列以增加迅速而减小缓慢为特征。目前南极的这些要素正处于又一个峰值阶段。过去60万年的这种振荡应该是自然变化的过程。
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图3.5.2　65万年以来南极冰芯中的CO2
 、CH4
 和N2
 O浓度以及氘（δD）序列的变化，也是局地温度长期变化和温室气体长期变化的指示（IPCC，2007）

阴影部分表示间冰期中的温暖时段。

40万年以来发生的气候事件，不单在南极，在西欧、北大西洋、中印度洋也有发现。图3.5.3给出的是上述地方发现的40万年以来的气候序列。在南极发现的那些波动或主要的事件，在其他地区也存在。西欧的花粉百分比序列中的大值事件与南极序列的高值时期几乎是对应的。

[image: ]


图3.5.3　40万年以来的温度变化

（Schneider，et al.
 ，1996；MacManus，et al.
 ，1999；Reille，et al.
 ，2000）

图a指示的是花粉（AP％）百分比序列，高的百分比对应温暖的气候，图c指示的是区域海温SST（℃）。



过去几十万年来地球气候变化发生过一系列的事件。表3.5.1列出的是15万年以来的古气候事件。近两万年的重大冷期称为末次冰期冰盛期（LGM），全球气温普遍较现今低5～10℃。最近一万年称为全新世。其中，4500～6000年欧洲出现过气候适宜期，即气候比较温暖，也称全新世大暖期（megathermal）。全新世以来，气候变化具有千年的时间尺度，其变化的幅度可达5～8℃。这些变化可以在冰芯、海洋和陆地沉积中发现。冷暖峰值出现的时间在各地会不一样。在中国气候适宜期可能出现在5500～6000和7000年期间。一些冷的气候事件，如距今1.1～1.2万年前的新仙女木（YD）事件等，出现可以是非常迅速的突变，在几十年内气温降低7℃。这些事件在冰芯记录中有较好的反映，如格陵兰中部万年长度的冰芯记录。

表3.5.1　150000年以来的古气候事件
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古气候事件是根据多条万年序列共同确认的。不同的要素、在不同的地区如果能够同时发现这样的气候事件，意义就比较大。在过去64000～30000年期间，北半球和南极多种代用气候指标都反映出有气候事件发生的同步性，并可能与大西洋经向反转流（MOC）的延伸相联系（见图3.5.4）。
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图3.5.4　过去64～30ka北半球（a～d）和南极（e～g）气候指标的演变（IPCC，2007）

a．非滞后残留磁化强度（ARM），可反映大西洋经向反转流（MOC）的向北延伸，代用信息来自Nordic海的海洋沉积核；b．CH4
 来自格陵兰冰芯的记录；c．表面温度估计来自受热扩散影响的氮同位素比率；d．dδ18
 O指示的是地面温度，其中8，12，14和17表示暖事件；e．dδ18
 O来自南极，A1到A4也指示暖事件；f．nss-Ca2＋
 反映的是南极沙尘和铁沉降；g．CO2
 也是来自南极的记录。



图3.5.5和图3.5.6分别给出了格陵兰冰芯和各个地区的要素揭示的气候事件。像新仙女木事件就同时在中部格陵兰、西欧、热带北大西洋、南美和东部南极等地发现。但有些事件，如8000年的事件可能就是局地的。冰芯δ18
 O与温度有关，而冰芯累积量与降水量有关。从格陵兰冰芯的两条序列来看，一万年前格陵兰的温度比较低，降水也少，特别在其中还出现了若干次寒冷的事件。
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图3.5.5　格陵兰50000年来的冰芯δ18
 O和冰芯累积量序列，阴影指示冷事件（IPCC，2001）
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图3.5.6　全新世（Holocene）和晚更新世以来的气候变率记录（IPCC，2001）

阴影区指示的是8.2ka BP事件和新仙女木事件及南极冷期的反转。灰度尺度（Grey scale）表示的是热带北大西洋海温的记录，来自海洋沉降中的浮游生物色度。


第四章　历史时期的气候变化


 §4.1　气候时期和气候阶段

气候变化没有确切的周期，但有一个非常宽的时间谱，从月可以延伸到年、十年、百年、千年和万年的尺度。在讨论气候变化和气候问题时要针对一个确定的时间尺度，因为在百年冷的时段中可以存在十年的暖，在千年冷的时段里还存在百年的暖振荡。目前气候研究的时间尺度大致包括：短期气候（月～年），年际（El Niño事件）、十年际（长期的干旱事件）、年代际（40～60年）、世纪际（80～100年）、历史气候（百年～千年）和地质时期等气候变化。但也有划分较粗的，仅仅分3个时间尺度，地质时期气候，冰后期-历史时期气候和现代气候。

地质时期气候包含三次大冰期，即大约6.5亿年前的震旦纪大冰期，2.7亿年前石碳-二叠纪大冰期，以及最后开始于240万年前的第四纪大冰期。也有认为近十几亿年中可能发生过6～7次大冰期。大冰期持续数千万年。大冰期之间约隔2～3亿年，为大间冰期。大冰期中又可分为若干冰期与间冰期，如在第四纪中每10～20万年就出现一次冰期-间冰期循环。冰期中最冷也就是冰盖最盛时，气温比现在低10～12℃。间冰期则比目前气候要暖，但不如大间冰期暖，那时气温可能比目前高8～10℃，地球上无永久性冰盖。目前有一些模式在模拟地质时期发生的大冰期。这些模式考虑那时地球上的海陆分布和山脉地形与现代不同，可以形成大冰期和大间冰期。

在第三章中给出了到目前为止地球温度最长的序列，时间有6500万年。图4.1.1给出的是距今80万年以来的温度变化和放大后的近期温度变化。在过去的80万年中，大多数时期内温度都比现在的低，冰期温度更低，温差达4～5℃。近万年来经历了一个Holocene大暖期，持续了3000多年。在近千年中，温度经历了中世纪暖期和小冰期，即先暖后冷和近百年增暖的三个时期。
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图4.1.1　距今80万年以来的温度变化和放大后的近期温度变化（Folland，et al.
 ，1990）

a．过去80万年；b．过去万年；c．过去千年温度变化。实线为各年代温度，虚线为20世纪初期平均温度。



地球轨道要素的变化可以解释冰期与间冰期的交替旋回。图4.1.2给出的是距今25万年前至10万年后地球轨道参数变化与气候变化。它给出了3种曲线，分别是模式输入的轨道要素变化引起的太阳辐射量变化，模式输出结果和从深海岩芯获得的气候变化记录。

大约1.8万年前冰期达到最盛，1.4万年前冰盖开始迅速融化，从而进入冰后期，即全新世。这段时间是气候回暖时期，全球冰盖消融，大陆冰川后退。在大约5000～7000年前形成冰后期中的最暖时期，称为“气候最适宜期”。全新世的后期，在埃及约7000年前，在中国约5000年前逐渐有了一些历史记载。早期大多限于神话和传说。真正从历史记载中得到气候变化的信息，在中国也不过2000年左右，更早期主要是靠考古及物候提供一些证据来了解。历史时期大约开始于气候最适宜期，以后气候逐渐变冷，最冷的一段时期约出现于公元1550～1850年，称为“小冰期”。
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图4.1.2　距今25万年前至10万年后地球轨道参数变化与气候变化（Imbrie，1984）

a．模式输入的轨道要素变化引起的太阳辐射量变化（N65°，7月份）；b．模式输出结果；c．从深海岩芯获得的气候变化实际记录。



现代气候指近10年到百年时间阶段，不超过200年。现代气候变化的主要特点，是从19世纪末的冷期逐渐回暖。这段时期开始于小冰期末期的冷期中，气候比较寒冷。以后气温上升，在20世纪20—40年代形成这一世纪的第一次增暖。以后气温有所下降，20世纪70年代气温相对偏低，80年代又一次变暖。

现代气候变化将在专门的章节中介绍。本章集中于历史时期气候变化方面的介绍。图4.1.3是竺可桢（1973）给出的中国过去3000年的气温序列与挪威雪线高度高出海平面的高程序列。这两个序列在过去的3000年中有比较一致的趋势。著名气象学家竺可桢先生曾于20世纪70年代初，根据大量的历史文献记载，系统地概括了5000年来的气候变迁。这项研究成果至今仍有一定的权威性和参考性，所给出的著名的近5000年来中国东部温度变化曲线，大体上表征出了东部地区历史时期气候波动的轮廓。竺可桢给出了考古时期（约公元前3000年—公元前1100年），物候时期（公元前1100—公元1400年）和方志时期（公元1400—1900年）数千年来温度变化的基本特征，揭示了小冰期的存在，指出最近500年间最寒冷的时段在17世纪。
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图4.1.3　中国过去3000年的气温序列（Zhu，1973）与娜威雪线高度高出海平面的高程序列

自有人类历史记录以来的气候变化，称为历史时期气候变化，主要时间范围在最近数百年到数千年。历史时期气候变化是气候学研究中的重要对象，与地质时期气候相比，它距现在更近，理论上更接近于现代气候；与现代气候相比，它具有更多的时间样本，包含更多的长时间尺度气候变化的信息。历史时期气候变化也是全球变化问题的关键之一，关于中世纪暖期和20世纪增暖的学术争议，直接关系着对于人类活动影响气候的科学认识。因此历史时期气候变化作为当前气候研究中的一个热点的问题，正越来越多地受到包括气候学、地理学、历史学、冰川学、植物学、海洋学等诸多相关学科领域研究者的关注。

近千年气候变化可分三个阶段。最近500年至1000年是历史时期研究的关键时段，这一时期气候变化研究涉及的主要对象是中世纪暖期、小冰期和20世纪增暖。中世纪暖期又称“小气候适宜期”，指900AD—1300AD，出现在欧洲及北大西洋附近地区相对温暖的气候阶段。它最早由欧洲学者（Lamb，1965）提出，因为1100—1200AD正处于欧洲的“中世纪”，而此时西欧的气温较1900—1939年高0.5～1.0℃而得名。

“小冰期”的概念最早由Matthes（1939）提出，当时主要用来描述全新世高温期（大暖期）之后的冰川活动时期，是泛指全新世气候最适宜期之后的寒冷时期，可称为广义小冰期。经过半个世纪的讨论，当前概念下的小冰期则专指近1000年以来中世纪暖期后出现的寒冷时期。近年来，国外对小冰期是否为全球气候异常期的问题展开了广泛讨论，利用多种代用资料进行的相关研究已取得了较大进展。研究表明：小冰期是全球性的气候异常期，时间跨度约500年（1400—1900AD），也有人认为从1350—1850年；小冰期气候变化的干（湿）／冷（暖）配置在全球存在区域性差异，其变化幅度、起讫和持续时间也因地而异；小冰期的形成受到太阳、火山活动、大气环流，以及大气、海洋和陆地间相互作用的影响。这个时期是太阳活动的低值时期，称为Maunder Minimum。中国在小冰期气候变化的研究上也取得了许多进展，这些成果为中国小冰期气候异常的存在提供了证据。

20世纪增暖，主要是指人类活动影响明显增强的近100多年来的全球气温增暖现象。过去1000～2000年气温变化与20世纪气候变暖之间的关系问题，成为了人类活动和全球变化研究的问题之一，以Mann等（1999）为代表的一些科学家想说明20世纪气候变暖，是近千年来前所未有的，以此加强这个变暖是人类活动影响结果的观点。目前愈来愈多的科学家认为即使Mann等人低估了过去1000年的气温变化幅度，或者有新证据说明中世纪比Mann估计的要暖，也不能排除20世纪变暖主要是人类活动影响这一命题。

除了上面说明的三个时段外，气候变化还具有更多的变率。历史时期气候变化也包含着以下几个主要的时间尺度的变率：一是近千年（或数百年）的时间尺度变率，中世纪暖期与20世纪增暖（或小冰期与20世纪增暖）构成的气候波动可能分别对应着这种变率；二是世纪尺度变率，一般认为是80～120年尺度的振荡；三是年代际变率，这至少关系到3种时间尺度：8～15年，15～35年，50～70年。这里的年数均指完成一个循环的时间。20年的循环可以称为年代尺度变化（decadal variation），50～70年是典型的年代际变化，也有把80～120年的尺度振荡称为世纪尺度变率。从近千年的时段来看，数百年到年代际尺度的变率应该是人们关注的焦点。以近500年为例，这个时段只包含了小冰期中后期至20世纪暖期，小冰期和增暖期起始结束的位相及其强度，以及在全球不同区域的表现应该是关注的对象。这个时段还包含着比较丰富的世纪和年代际尺度的气候信息，尤其是后者。年代际气候变率也是当前气候研究领域的热点之一。然而，现有的观测资料长度难以揭示关于年代际变率的更多信息，这也给理论和模拟研究带来了困难。历史时期气候相对现代气候的时间尺度更长，并且现有的代用数据多数已经达到10年的分辨率，在空间上分布也更加广泛，从而可以提供更多的时空样本来帮助揭示和分析年代际气候变率。

历史时期气候变化的一个重要方面是代用数据的研究和应用。因为缺乏器测资料，历史时期气候变化事实的揭示，主要通过分析代用资料中包含的气候变化信息。代用资料包括冰芯、树木年轮、史料文献记录、石笋、湖泊沉积、珊瑚等。这些代用资料的特点各不相同，在全球历史气候变化研究中发挥着重要的作用。


 §4.2　气候变化的认识

气候变化是当前国内外公众和政府部门关心的问题。1988年，世界气象组织（WMO）和联合国环境署（UNEP）共同成立了政府间气候变化专门委员会（IPCC）。其主要作用就是以联合、客观、开放和透明的方式，来评估那些与人类活动引起的气候变化风险有关的科学的、技术的和经济社会的信息，气候变化的潜在影响以及人类适应和减缓的选择。IPCC下设三个工作组。第一工作组的任务是评估气候系统和气候变化的科学认知现状；第二工作组主要评估气候变化对经济社会的影响及适应对策；第三工作组讨论减缓气候变化的各种对策问题。IPCC先后发布了4次（1988，1995，2001，2007）评估报告，来评价气候变化及其可能的影响。历史时期气候变化是气候变化问题的核心之一，对于它的了解直接影响着关于人类活动影响气候的认识和对于未来气候变化的预测。近千年温度变化的争议是当前国际上历史气候研究的主要焦点之一。

IPCC第三次评估报告指出，自1861年以来，全球表面年平均气温不断上升，20世纪的上升幅度为0.6±0.2℃，并认为随着全球平均温度的上升，全球气候系统表现出明显的变化，如雪盖、冰川退缩，海平面升高，海水热容量增长，大气和海洋的环流系统发生变化，气候变率增大，极端天气气候事件增多等。

新的全球代用资料认为，20世纪气候的变暖可能是两千年来任何一个世纪中最强的。同样，1991—2000可能是近千年来最暖的10年，1998年是最暖的1年。图4.2.1是根据Mann and Jones（2003）绘制的近两千年全球地表平均气温变化。从图看出7—10世纪比较温暖，16—19世纪比较寒冷。
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图4.2.1　近两千年全球地表平均气温变化（Mann and Jones，2003）

这些增暖结论的主要依据是Jones等（1999）建立的1861年以来的温度曲线。虽然这条曲线仍存在一些争议，但最终还是获得较广泛的承认。冰川消融、海冰和积雪面积缩小、海平面上升等种种环境证据表明，全球气候变暖是无可争辩的事实。目前最大的争议来自于是否20世纪气候的变暖，是近千年来任何一个世纪中最强的。作为这个结论的主要依据是Mann等1999年建立的千年温度变化曲线（以下简称M99）。彩图4.2.2（参看此处）
 这条曲线是由Mann等1998年重建的1400—1980年的序列（以下简称M98）向前延伸得到的，大部分争议发生在对M98的批评。各种批评中最有代表性的是McIntyre和McKitrick（MM，2003）及Soon等（2003）。前者指出M98所用的资料及分析方法有问题，后者则指出中世纪暖期与小冰期的普遍存在，从而认为20世纪可能不是近千年最暖的。Jones和Mann（2004）最近发表了一篇长文进行辩论。文章引用了387篇文献，对近1000～2000年气温变化的研究做了总结性的评述，对批评意见也作了答复。

无论M98还是M99，在20世纪之前温度缓慢下降，仅有微小的短期波动，进入20世纪，气温激烈上升，温度曲线的形状类似一个曲棍球杆（Hockey Stick）。MM认为15世纪气温可能高于20世纪1980年之前的气温，这样曲棍球杆就变成湿面条了。这就是所谓的“曲棍球杆”和“湿面条”之争。

Mann等认为应该尽量不用中世纪暖期和小冰期这两个名词，原因有三。（1）这两个名词由欧洲学者在研究欧洲-大西洋地区古气候时提出，但在其他不同地区之间，甚至同一个区域之内的几个气温序列均有差别。因此不应该用欧洲-大西洋来代表北半球。（2）研究表明，中世纪暖期和小冰期在不同地区出现的时间有很大差异。（3）近来Mann和Jones（2003）建立的1800年两个半球和全球的气温序列都看不出中世纪暖期和小冰期。可以预期在热力及动力因子共同作用下，气温变化在地球表面的分布是不均匀的。

目前全球温度变化曲线主要是由气候代用资料建立的。需要注意的是代用资料可以在一定程度上反映气温的变化，但大多数序列时空分辨率都比较低，很难覆盖全球，也很难有达到年分辨率的序列。从统计学意义上讲，利用代用资料建立的古气候序列，其距平强度往往低于观测的记录。考虑到这一点，IPCC第三次（2001）评估报告所称的“20世纪90年代可能是近千年来最暖的10年，1998年是最暖的1年”，仍然缺少历史考证。

气候模式模拟结果表明，在给定太阳辐射变化、火山活动变化和温室气体变化的外强迫作用下，模拟出了近千年或更长时间的气温变化。近来，海气耦合模式1000年积分的结果表明，所得到的中世纪暖期和小冰期均比Mann等重建的序列要明显，20世纪的变暖也很突出。另外在没有给定温室气体增加的外强迫时，则模拟不出20世纪后期气候的变暖。

既然对中世纪暖期和小冰期气温的估计不直接影响对20世纪变暖成因的分析，那么为什么人们还这样热衷于研究过去1000～2000年的温度变化呢？这主要因为，重建过去的气温序列是对模式进行检验的基础。而检验模式模拟气温变化的能力，则是对未来气候预测的基础。另外，预测未来的气候变化时，是否可以仅考虑人类活动的影响，也是一个问题。过去一般认为，自然强迫因子的数量级均较小。但现在，已经对这种观点提出了挑战，有学者认为由于自然因子造成的气候变化也有相当大的振幅，是不容忽视的。正是出于这一点，关于年代际尺度的气候变率研究正在逐渐受到更多的关注。

海洋具有巨大的热惯性，也有巨大的热含量。海平面的长期变化也反映了全球气候的变化。图4.2.3给出欧洲三个地方海平面的距平高度在过去200多年中的变化及其趋势。从图中看出，三个地方海平面变化的总体趋势是上升的，近百年来的上升有加快的趋势。
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图4.2.3　欧洲自1700年以来三个地点上海平面高度的距平变化（IPCC，2001）


 §4.3　全球气候重建

由于器测资料时间较短，气候代用资料成为研究历史气候变化的基础。代用资料包括历史文献记录、树木年轮记录、珊瑚记录、冰芯记录、石笋、湖泊、湿地和海洋沉积等多种古气候记录。相关的研究在最近的一段时间里获得了较大的发展，来自不同学科领域的研究者从各自的专业角度致力于提高各种代用资料的质量，包括时空分辨率、空间覆盖率、定年准确性和与气候因子联系的正确性等。新的收集与处理方法正在被采用，新的数据出现，替代过去旧的序列或者填补空白。树木年轮代用资料的研究正逐步从传统的树轮宽度扩展到根据稳定同位素来建立古气候变化。

在自然代用资料中，树木年轮和石笋纹层都具有在密度上和颜色上的以年为分辨率的结构。它们的发育和生长与当年的环境（温度、降水或综合要素）影响密切相关。于是从其宽度及其元素的变化的判读，反演出环境条件变化的序列，如温度和降水等。从南非一地的树木年轮和石笋纹层剖面看出，两个序列有很好的一致性。如果它们对当地的降水或温度也能对接上，则就是一种气候代用资料。

一个很好的海温代用指标是图4.3.1给出的Rarotonga岛（S21.5°，W159.5°）珊瑚Sr/Ca含量比与当地海温（℃）的年际变化曲线。两根曲线不但在季节变化上几乎完全一致，在年际变化上也几乎完全一致。这说明海温决定了当地珊瑚的生长速度。于是，人们可以用不同海域的珊瑚Sr/Ca含量比重建出这些地区的海温序列。
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图4.3.1　Rarotonga岛（S21.5°，W159.5°）珊瑚Sr/Ca含量比与当地海温的年际变化的关系

气候重建一直是历史气候研究的基本课题之一。重建的对象包括温度、水文气候、大气环流模态和海温等。半球和全球的气温（参见表4.3.1）重建较受关注，仅NOAA的网站就收集了19条重建序列（http://www.ncdc.noaa.gov/paleo/recons.html），尺度在500～2000年之间，涉及的作者包括Jones and Mann（2004），Jones，et al.
 （1998），Mann，et al.
 （1998，1999），Oerlman（2005），Pollack，et al.
 （1998），Bradley，et al.
 （2001），Crowley（2000），D'Arrigo，et al.
 （2006）和Rutherford，et al.
 （2005）。这些序列所使用的代用数据种类和数量都不相同，具体的分析方法也不尽相同。水文气候的重建又包括干旱、历史降水和径流等，北美地区的水文气候重建研究较多，主要根据树木年轮资料进行的重建。我国的历史旱涝记录基本来自历史文献记录的整理和对树木年轮资料的反演。前者主要在东部，包括500年东部旱涝等级资料和东部地区2000年分区域的湿润指数等（Gong and Hameed，1991）。后者则集中在西北地区，包括根据树轮资料恢复的新疆地区降水和径流的历史变化、高原上的干湿历史变化等。主要大气环流模态的历史变化也被较多的研究和恢复，时段从数百年到一千年不等。太平洋上主要是PDO和Niño3区海温、SOI等指数。大西洋上主要是大西洋多年代际涛动（AMO）指数、北大西洋涛动（NAO）指数，此外还包括北极涛动、西伯利亚高压和南亚季风等强度指数。海温的历史变化也被广泛研究。海洋的变化相对大气是慢变量，所以恢复的海温时间也更长。有一些重建的海温变化是在最近数百年到一千年，时间分辨率也有相应提高。这些重建工作的成果，对于认识历史气候中一些关键影响因子与我国气候的联系，深入理解年代际变率的物理机制有着积极的意义。

气候重建包括代用数据的订正和气候场的重建。代用数据的订正是其应用到气候分析时必不可缺的一步，也是单点或少数几个分布集中的站点重建局地气候的关键之一。代用数据相对于观测数据的订正基本建立在线性回归方法的基础上，分别考虑时间和空间的联系。通过相对于观测记录的时间序列回归来评估代用资料的气候信息，多数的术语来自于树木年轮学，因为该领域在发展和应用各种统计方法上有悠久的传统。第一步通常是确定代用数据对哪个季节，或一年内的哪段时间反映气候信息最好，然后在“订正期”（“Calibration”period）内，确定代用数据和季／年观测数据的定量关系，同时保留部分观测数据在“验证期”（“Verification”period），以便检验独立数据间这种定量关系的准确性和延续性。如果统计处理样本足够，根据均变论的原则可以从代用数据的早期变化开始重建气候序列。

观测（或器测）数据记录的应用是高分辨率古气候重建的重要部分，因为它提供了代用数据订正时所必须用到的定量信息。代用数据站点附近的观测记录越长，局地订正方法就越容易得到准确的重建结果。当然对于一些直接观测稀缺的地区，这种订正挑战较大。

相对于单个代用记录的订正，有时使用多元统计或者气候场重建（climate field reconstruction，简记CFR）方法建立（区域、半球或者全球）气候场。这种方法目前被广泛应用在填补观测记录场缺值的过程中，相关的统计方法在古气候场重建应用中也有很长的历史。CFR方法使用一个代用数据的网络（同一类型或者多种代用数据），根据观测记录来对代用数据网络中包含的大尺度信息进行多元订正。在简单的时间序列订正中，利用观测记录“交叉验证”从而检验重建能力是至关重要的。对于CFR，各种具体的处理方法大多数都涉及（观测记录、代用记录或两者都有的）经验特征向量。

CFR方法使用大量的代用资料，包含原始的代用序列和／或通过已有的局地或者区域订正（已经用温度距平这样的形式表现）的大尺度估算值。比如一个对ENSO有指示意义的，表示热带太平洋中部对流与降水变化的代用记录，可以用来订正历史ENSO中的温度。许多研究显示在大尺度气候场中，通常空间自由度相对较少，他们经常可以通过一个相对适度的代用记录网络有效地重建。重建的质量不仅依赖于数量／密度和数据质量，而且依赖于一些可以获取的关键位置，因为这决定了关键的大尺度模态是否能够被捕捉到。当代用记录相对较少时，这点显得尤为重要。另外，重建中误差和不确定性的客观估计，还可以通过CFR技术中的相应诊断得到。需要注意的是，CFR比局地订正（“Local Calibration”）更加依赖于一个假设，那就是代用记录和大尺度模态之间的联系是定常的。

多代用数据（multiproxy）重建的出现是基于代用数据之间的互补性。不同代用数据分布的区域不同，对应的时段不同，并且有着各自的局限和可能的误差。同时综合多种代用数据可以避免这些问题。很多情况下，可以用CFR方法来重建多种代用数据中的气候信息。但是CFR并不仅仅只能采用多代用数据的数据网络，它也可以用于空间上分布的许多已局地订正的记录，或者是某种单一代用记录的大尺度数据集。此外在气候重建中使用到的方法还包括加尺度合成（composite plus scale）和子波分析合成等。

总体来看，利用更多更准确的代用数据，结合更新的重建方法，来恢复历史气候中的全球和区域温湿变化以及主要气候模态的演变，是当前历史气候变化研究中的主要课题和发展趋势之一。

Soon和Baliunas（2003）总结了全球温度变化一些作者的重建工作。表4.3.1给出了其中的几个工作。表中列出了这些工作试图回答的三个问题：（1）是否在1300—1900年间的小冰期有较明显的温度异常？（2）是否在800—1300年间的中世纪暖期有明显的温度异常？（3）是否20世纪温度距平是所研究时期里温度最高的？可以看出，对小冰期有较明显的温度异常的结论是比较一致的，但对中世纪暖期是否有明显的温度异常结论并不统一，是否20世纪温度距平是所研究时期里温度最高的也有少数不同的结论。

表4.3.1　主要的全球温度变化重建工作
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当前的古气候研究中，对于气候特征模态的历史重建也是一个重要的内容。NOAA古气候研究计划（http://www.ncdc.noaa.gov/paleo/recons.html）中包含了许多最新的重要研究和重建序列。相关研究已经包含了AO（北极涛动）、NAO（北大西洋涛动）、NPO（北太平洋涛动）、PDO（太平洋年代际涛动）、ENSO等气候系统中的主要模态，除了Quinn和Neal在1983年发表的古El Niño。事件记录外，较早的工作发表于1997年，绝大多数定量重建序列发表于2000年后（AMO为大西洋多年代涛动，SO为南方涛动，Siberia High为西伯利亚高压）。从当前国际上主要的气候模态（大气环流和海洋热力因子）代用指数可以看出，对PDO和NAO研究得较多，ENSO类指数也不少。表4.3.2中给出了根据代用记录建立的主要气候模态指数的列表。树轮和冰芯记录是最多的代用资料，文献和沉积记录也是重建过去气候的代用资料源。

表4.3.2　根据代用记录建立的主要气候模态指数列表
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IPCC第三次（2001）评估报告对千年的北半球温度序列有着强烈的展示并在过去的几年中反映也强烈。从图4.3.2中可以看出过去1000年的代用序列是非常有限的，高分辨率的树轮和冰芯资料也就十几条。大部分地区，包括海洋上和低纬度地区是没有代用资料的。过去500年的代用资料增加很多，但也分布不均匀，亚洲、非洲和南美洲有大片的地方没有资料。即使在最近的250年来，这三个大陆上的上述地区代用资料密度也没有得到增加。树木年轮的增加主要在高纬度和高海拔地区，时间也就250～500年。因此，气候重建的资料均匀性和代表性问题仍然存在。
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图4.3.2　自公元1000年，1500年和1750年以来的代用气候记录位置

树轮；三角；洞穴：黑圈；冰芯／冰洞穴：星号；其他包括低分辨率记录：方块形状。1750年的图中包含器测温度站。这些位置上的资料被应用于北半球和南半球的温度的重建。


 §4.4　中国气候重建

要获得全球过去几千年的可靠的温度变化序列，除了多收集代用资料外，代用资料的覆盖面也很重要。从幅员辽阔的中国，获取高质量的资料也是对全球气候变化研究的贡献。中国气候代用数据的特点是，东部地区有成百上千年的文献记载，而在东北、西北及高原地区多自然的代用数据，缺少文献记录。东部的文献记载已经整编出了500多年的干湿序列和长达千年的区域干湿序列。在其他地区，代用序列的来源不同，种类不同，需要归一化处理与比较。巨大的工作量来自于把我国所有的文献的和自然的代用序列收集、处理、分析。

冰芯序列的获取由极地向中纬度和热带地区的高海拔地区发展。冰芯是高原气候变化的重要代用资料，具有分辨率高、信息量大、保真性强、时间序列长和洁净度高的特点。目前主要是通过对冰芯中冰的积累量、氢氧同位素以及微量气体、离子、痕量金属元素、氢氧以外的其他同位素、放射性核素的研究来恢复过去气温和降水变化。

树轮采样序列分布较为广泛，但在热带和我国东部较少。我国树木年轮降水研究主要在青藏高原、西北的干旱和半干旱地区，而在东北和东部地区开展较少。这主要因为这些地区某一时段的降水或者湿度是树轮生长的限制因子，而东部湿润地区生长所需要的水分条件较易满足，降水往往难以成为限制因子。树轮研究往往在一地采集一定的树芯样本。树的种类与样本数量、取样方法等在树木年轮气候学中都有细致的规范，不同地区往往会通过树木年轮学的研究确定对气候对应最好的特定树种，比如祁连山地区的圆柏、高原上的云杉、内蒙地区的油松等。中国树木年轮数据库（http://ctrdb.ibcas.ac.cn/index.asp）包含国内公开发表的主要树木年轮记录以及相关的参考文献。

在气候重建中，另外一个重要的信息来源是史料与物候记录。史料和物候记录在东部较为丰富，并且一直受到学者的关注。从20世纪七八十年代以来，我国气候和地理学家通过不懈的工作与协作，先后发展出多条东部地区的温度序列。这些序列多数为建立在丰富文献记录基础上的区域恢复，时段较长，同时以冬季温度变化恢复较多。

气候重建中还用到各种沉积资料。由于对环境的敏感性，高分辨率岩溶沉积物（如石笋、钙华）留下了对过去环境变化的高分辨率记录。由于它的分布广，时间跨度大，保有信息完整，适合测年等特点，可以补充和完善海洋沉积物记录，为大陆气候替代指标提供了一条独特的数据源。近10年来高精度测试技术的发展，使得测年精度和分辨率大幅提高，达到年级的分辨率。例如，可以利用石笋的纹层特征、洞穴次生碳酸盐的δ13
 C和δ18
 O高分辨率的序列，重建古气候和古植被。δ18
 O记录可反映过去年平均温度以及大气降水的变化过程，从而揭示出各地质时期的气候环境的冷暖旋回变化、降水量及季风强度的变化趋势。δ13
 C的记录是可以用来研究古生态环境变迁的间接替代指标。

湖泊沉积在气候重建中可以恢复年代较长的气候序列，但分辨率较低。青海湖有近千年的湖泊沉积TOC（总有机碳含量）指标序列。苏干湖（Lake Sugan）有2000年沉积碳酸盐稳定C同位素。内蒙古岱海有根据湖泊沉积碳酸盐氧同位素推算的近800年气温。兴措湖有近200年夏半年气温和降水。错鄂湖可恢复过去230年降水和气温。

泥炭记录在气候重建中的依据是泥炭的环境地球化学指标。古生物学指标包括孢粉、古生物遗迹化石、植物残体化石等。此外，海洋沉积也是气候重建中的资料源。

图4.4.1为蒙古地区树轮的标准化树轮宽度指数与周边区域年降水量序列（以年表位置为中心的2°×2°经纬度网格内降水的均值），可以发现年尺度上两条序列大多数年份年表的变化与降水一致。1901年后的资料交叉时段内两序列相关系数为0.23，达到了0.05的显著水平。从滑动序列表现的低频变率来看，年表与降水也有很好的对应关系，除了在20世纪30年代降水峰值对应着树轮的负距平。树木年轮气候学认为，降水过多时树轮径向生长与降水不相关或者反相关。考虑到英国CRU资料在20世纪50年代以前源数据相对较少，对1951年后时段作进一步的比较分析，发现1951年后两序列年际相关系数为0.40，达到了0.01的显著水平，在低频变率上的变化也几乎完全吻合。
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图4.4.1　蒙古树轮年表与对应区域年降水

树轮年表代号Mong002（细虚线，粗虚线为其9年滑动平均），降水是以树轮年表经纬度位置为中心的2°×2°经纬区域内格点降水的均值（细实线，粗实线为其9年滑动平均）。



经过几年的努力，林祥（2007）收集整编了中国及周边地区的近百年降水多代用资料。图4.4.2～图4.4.4分别给出了我国及其周边地区的200年以上时间长度到500年以上时间长度的降水代用记录的空间分布。有500年以上长度的降水代用记录主要在东部地区和高原东北部。东部有根据旱涝等级转换的降水量数据。祁连山周边地区有树木年轮记录。高原上有古里雅冰芯、青海湖和苟鲁错湖湖泊沉积。新疆东北和北部各有一条树轮记录，但新疆南部和高原南部地区缺乏500年以上长度的代用记录。350年以上长度的数据在高原南部增加了3条，填补了该地区的空白，在新疆天山一线也增加3条，同时还有半干旱区的华山、黄陵和榆林等树木年轮记录。除了新疆南部，350年以上长度的数据已经基本覆盖了全国。300年以上长度到200年以上长度的降水代用记录继续略有增加。东部地区在最近300余年增加了若干条根据雨雪分寸记录恢复的降水量序列，主要分布在华北地区，以及根据皇家宫廷晴雨录恢复的北京200多年降水量记录。
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图4.4.2　500年以上长度降水代用资料分布图（已定位到中心经纬度）
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图4.4.3　350年以上长度降水代用资料分布图（已定位到中心经纬度）
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图4.4.4　200年以上长度降水代用资料分布图（已定位到中心经纬度）


 §4.5　中国历史气候变化

在气候重建的我国自然序列和文献记载的位置分布中，无论是西部的自然代用序列，还是东部的文献记载，只要时间长度在几百年到千年都属于历史气候的序列。中国历史时期自然序列中分辨率高，时间序列长的，要数都兰2326年的树轮宽度记录，它的统计特征与春季降水有关（Zhang，et al.
 ，2003）。从图4.5.1中可以看出，在900AD前后的百年气候是近2000年来最湿润的阶段。最近1000年来干湿变化有60～70年的振荡。当然，更多的树轮序列是用来反映温度变化的。
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图4.5.1　都兰2326年树轮宽度记录（Zhang，et al.
 ，2003）

在北京，Qin等（1999）给出了北京石花洞的石笋年层厚度序列。这一序列的长度达2650年（BC665—1985AD）。认为可代表暖月（5—8）的气温序列。图4.5.2中只给出了这一序列中近千年的部分。北京暖季，也是中国东部夏季风影响的时段，石笋年层的厚度可能与湿度和温度都有联系。在过去2000年的石笋序列中（Tan et al.
 ，2003），17世纪以来反应北京的气温处于上升期中。这个序列也能反映出15～17世纪的小冰期和11世纪前后的中世纪暖期（Qian，Zhu，2002）。
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图4.5.2　北京石花洞公元850—1980年石笋年层厚度序列（Qin et al.
 ，1999）

王绍武（（2001）给出了中国东部、西部和全国的过去1200年以来的气温相对20世纪的距平序列（图4.5.3）。这3根序列是50年的平均，可以分辨出世纪变化的相对冷暖阶段。这里，20世纪全国和中国的东西部都是过去千年最暖的世纪，中世纪确实有一个暖期。中国东部小冰期和中世纪暖期是清楚的，但西部中世纪暖期不突出，所以小冰期也就没有东部清楚了。
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图4.5.3　中国东部（a）、西部（b）和全国（c）过去1200年以来的气温相对20世纪的距平序列（王绍武，2001）

王绍武等（2007）集成多代用序列建立了我国千年的温度序列。Qian和Zhu（2002）也用北京石笋纹层序列，分析了华北地区的千年温度和干湿的关系，认为过去千年中存在中世纪暖期和小冰期及现代增暖。在千年长度上，中国的气温分辨率是比较低的。于是，王绍武等又给出了中国北方、中国东部和全国的过去600年的气温距平序列（图4.5.4）。这3条序列的时间分辨率是10年。图中较好地反映出了中国东部小冰期的存在和20世纪的增暖。
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图4.5.4　1380年以来中国北部（a）、东部（b）和全国（c）相对（1880—1979年）的平均温度序列（王绍武，2001）

此外，葛全胜等（2002）和Yang（2002）还分别重建出了中国东部冬半年和中国过去2000年全年温度距平序列（图4.5.5）。前者的信息主要来自文献记载，后者包含了自然的冰芯和树轮等信息。后者的序列中存在中世纪暖期和小冰期，近百年的增暖与中世纪暖期中的一段增暖相当，但比2世纪的暖期弱。三个暖的时期在前者的冬季温度序列中也有反映。可能是由于时间分辨率（10～30年）的原因，中世纪暖期中的增温幅度比现代增暖的幅度大，也比2世纪的增暖幅度大。
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图4.5.5　a．重建的中国东部过去2000年冬半年平均温度变化序列（葛全胜等，2003）；b．中国过去2000年温度距平序列（Yang，2002）

中国东部文献记载较多，这些文献记载基本分布在黄河流域、长江流域和华南地区。图4.5.6是1560年中国东部地区的干湿等级分布。把等级数字画成等值线分布图就可以看出干旱与洪涝的区域分布来。这个图中长江流域是洪涝区，而华南和黄河流域是干旱区，华北是特别严重的干旱区。这种干湿区域分布与近50年来发生的几次长江流域大水与其南北相对降水偏少是一致的（图4.5.7）。1954、1969、1980、1991、1996和1998年是长江流域过去50年中的主要洪涝年。1954年和1998年发生了全流域的洪涝。
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图4.5.6　1560年中国东部地区的干湿等级分布（Wang，et al.
 ，1988）

图中5表示特别旱，如A、B、C分别表示“人吃人”、“春夏无雨”和“蝗虫”的记载，它们都表示严重干旱程度。4是一般干旱。3为正常的年景。1表示洪涝，如I的点记载“水淹城门”，G记载有洪水。2为一般洪涝。
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图4.5.7　1954、1969、1980、1991、1996和1998年长江流域的洪涝

以长江中下游区域干湿指数为基础，建立10年平均的序列可以反映这一地区的干湿阶段性变化。图4.5.8是长江中下游区域平均的干湿指数序列。20世纪最后的10年是这一世纪最湿的10年，但不是历史上最湿的10年。16世纪曾出现过连续20年比20世纪末的10年还要湿的时段。长江流域也有很干的时段，如在13世纪早期和15世纪。
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图4.5.8　长江中下游区域的10年平均的干湿指数序列（a）和夏季降水异常（b）（Wang，et al.
 ，2000）

实际上中国每年的降水异常分布不完全集中在长江流域。中国东部季风区中，无论是用500年干湿指数，还是用最近50年的观测降水来计算，大的变率中心集中在华北，长江中下游和华南这3个区域。图4.5.9给出的是暖季（5—8月）中国降水方差分布。3个阴影区分别表示了华北、长江下游和华南的大值方差区域。
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图4.5.9　中国160站1950—1999年暖季（5—8月）降水方差分布（Qian，et al.
 ，2003）

根据中国季风区中夏季降水的中心区域分布特征和历史文献记载，王绍武给出了近千年来的逐年一张的干湿分布图。图4.5.10给出了其中6年干湿分布。
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图4.5.10　中国东部季风区夏季干湿（降水）分布的6个基本型（Wang，et al.
 ，1988）

a．1761年全国都偏湿的分布；b．全国偏干；c．长江湿而南北干；d．长江干而南北湿；e．北干南湿；f．北湿南干。



根据图4.5.10，我们可以把6个降水型，分别以华北、长江和华南3个区域的干湿状况转换成区域干湿等级。转换的对应关系给出在表4.5.1中。转换后的华北、长江和华南3个区域的干湿序列可以达到年的分辨率，时间从952AD开始（图4.5.11）。从这3条千年干湿序列中可以看到，长江流域20世纪的后20年比较湿。但在历史上，这20年不是最湿的。10世纪和16世纪前后有比这更湿的时段。长江在20世纪50年代比较干，历史上12世纪前后也比较干。华北的干旱从20世纪40年代开始持续到20世纪末，但在19世纪末到20世纪初是过去千年历史湿的时段。华北近期出现的干旱不是历史上最严重的，13世纪早期和17世纪前半叶，比现代的干旱还要严重。华南在20世纪经历了两个干的时段，但到20世纪末降水有所增加。

表4.5.1　从6个降水型到区域干湿等级的转换
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图4.5.11　华北（a）、长江（b）和华南（c）经过5点滑动平均的干湿序列（AD952—1997），正值表示湿的气候（Qian，et al.
 ，2003）

韩国首尔有较长的器测降水资料，比较完整的序列从1777年开始，这样的逐日和月的降水资料仅仅只有200多年。20世纪前，首尔降水观测用铜制雨量筒，以1日12个时辰为计时单位，以寸、尺为计量单位。我国清朝也有晴雨记录，但没有雨量记载。利用中国华北和华东200多年的晴雨记录和首尔的降水资料分析得到了60～70年的干湿振荡。首尔的干湿长期振荡与长江下游区域（华东）同步，而与华北反位相（Qian，et al.
 ，2003）。在60～70年的振荡上，我国东部副热带季风区南北降水型的最近一次转变发生在1977—1979年。

我国过去500年比较完整的气候资料是大家公认的。我国东部地区百站1470年以来的旱涝指数序列，国内外基于这套资料的研究工作有很多。Qian，et al.
 （2003）对从公元1500年开始到1999年这5个世纪空间典型模态的时间序列进行分析，发现华北、长江下游和华南是我国降水3个变率中心，最大的世纪变率中心会在这3个地方转移。

Zhu和Wang（2001）利用500年旱涝资料，揭示出我国东部区域的80年振荡。很多序列振荡的谱比较宽，并且随时间变化。对长江流域530年旱涝模态的序列，用子波变换方法得到其变换时间系数序列，发现前200年降水以90年振荡信号为主，而近200多年以70年振荡为主（Qian，Zhu，2002）。从整个500多年的平均状况看，其振荡主要周期约为80年（图4.5.12）。

[image: ]


图4.5.12　中国东部530年（1470—1999）旱涝REOF（旋转经验正交函数展开）位于长江下游模态的序列子波变换系数分布

点线指示湿，实线指示干，长虚线指示连续的振荡过程。


第五章　现代气候变化


 §5.1　现代温度变化

IPCC的前三次报告非常注重千年时间长度的气候变化。第四次评估报告把气候变化的时间长度集中在最近200年内。因此，我们把IPCC第四次评估报告关注的最近一个半世纪或近200年称为现代气候。图5.1.1是9篇文章、多个作者给出的1840年以来的温度变化。它们的一个共同研究结论是，在过去的百年中温度是持续上升的。20世纪的温度上升有两次过程，第1次增暖发生在20世纪20年代前后，1940年前后温度达到一个高值。进入21世纪以来的5年全球平均温度还在上升。20世纪60—70年代全球温度是一个相对低的时段。第2次增暖是从20世纪80年代开始的。这几条温度序列在19世纪还是有差异的。这种差异反映出不同作者使用原始资料和集成分析方法上的不同。
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图5.1.1　近一个半世纪以来的全球温度序列（IPCC，2007）

最早温度计的发明是在17世纪早期。最早的气象观测网是1653年在意大利的北部地区建立的。到19世纪后期，系统性的观测网才在有人居住的地方建立起来。Köppen在1881年给出了1820—1871年的一条温度序列，所用的观测站点有100多个，但主要分布在热带和温带。他的目的是分析太阳黑子这样的外强迫对温度的影响，所以他的序列中温度变化周期与太阳活动的11年准周期比较接近。1938年，Callendar利用19世纪80年代到20世纪30年代早期的200多个站点的世界天气记录（WWR），最后选取了分布在全球陆地的147个站点，得到了全球平均温度序列。他的工作是最早进行资料的质量控制分析与集成，并考虑CO2
 对温度影响的。Willett在1950年用了129个陆地站点的WWR资料获得了从1845年开始的全球温度序列，他采用了区域权重、时间平均和距平处理等分析方法，但1850年前只有11个站点。Callender（1961）评估了600个站点的资料，分布在N60°～S60°的全球陆地，有3/4通过了他的质量核对，图中也有他的曲线。Mitchell在1963年也给出一条温度曲线。苏联的Bodyko在1969年给出的温度曲线使用了月温度距平资料的手绘与平滑处理，站点来自北半球陆地和船舶报告，在资料的处理方法上有他的独到之处。

20世纪70—80年代，几个研究组采用了空间内插，和站点平均技术以及考虑了数千个站资料上的均一性，建立了全球温度序列。根据一些全球温度的序列，他们认为城市热岛的影响比较小，但有些作者在研究中把人口大于50万的城市站点排除，就是试图减少大城市热岛效应的影响。全球有2/3的面积被海洋覆盖，因此海洋历史资料的获取显得尤为重要，形成了所谓的国际海洋-大气资料集（ICOADS），即校正了的海温资料。20世纪80年代早期卫星全球观测和中期开始的上百个浮标观测增加了全球观测点的覆盖面，同时也有可能将早期的船舶航线观测资料扩展到全球。在这之后的3条曲线，来自Jones et al.
 （1986），Hansen和Lebedeff（1987）和Brohan et al.
 （2006），采用了所有可以用的资料。

图5.1.2是全球陆地表面温度距平序列，时间从1861到2005年，是相对1961—1990年的平均。图中也给出了几个不同资料分析的结果。陆地温度在过去的百年中上升了0.8～1.0℃。1980年以来的增温速率像是前所未有的，差不多每10年温度上升0.3℃。19世纪末的20年与20世纪末的20年，温度形成了明显的反差。分析这两个20年反差的空间分布及其机制是有意义的。在过去的140多年中，全球最冷的年份出现在19世纪，最暖的年份出现在1998年，其次是2005年和2002年。这些年份的全球冷暖并不等于区域温度的极端情况。
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图5.1.2　全球陆地表面温度距平序列，时间从1861—2005年，是相对1961—1990年平均的距平

资料来源：（A）CRUTEM3，Brohan，et al.
 ，2006；（B）NCDC，Smith and Reynolds，2005；（C）GISS，Hansen，et al.
 ，2001；（D）Lugina，et al.
 ，2005.



全球海洋总面积占全球面积的2/3，因此全球海温（SST）的变化对全球气候变化有着决定性的影响。图5.1.3是几种海温资料与Hadley中心全球海温序列在过去100多年（1850～2005）的对比。过去100多年来，这些海温序列随时间的变化趋势基本一致，并且也与全球陆地温度的变化趋势一致。不同之处在于，全球温度的最低时段出现在19世纪的最后20年，而海温的最低时段出现在20世纪的前20年。全球陆地平均温度的另一个次低时段，出现在20世纪60—70年代，但全球海温的一个次低时段出现在20世纪50年代。海温最低出现的时间比陆地温度早了10多年，其原因还不清楚。对比两个半球的海温变化来看，50年代的冷海温主要来自南半球海温的贡献。南半球海洋面积比北半球的大，早在20世纪40年代后期南半球的海温就比较低了。这预示着南半球的海洋温度变化要早于全球陆地的温度变化。南半球海温在70年代后期就进入了正的距平，显然变化的位相也早于全球陆地温度。1998年的全球海温也是最高的，这也是来自南半球海温的贡献，但北半球2005年的海温比1998年的还高。

[image: ]


图5.1.3　几种海温资料与Hadley中心全球海温序列在过去100多年（1850—2005）的对比，温差相对1961—1990年的平均

各条序列分别来自（a）年距平的SST（HadSST 2；柱和实线），全球夜间海洋气温（HadMAT，点线引自UKMO Rayner et al.
 ，2006），虚线SST距平来自TAR；（b）平滑的年全球SST，来自HadSST 2（粗线），NCDC（虚黑线包括卫星资料来自Reynolds et al.
 ，2002），COBE—SST（JMA）来自日本（Ishii et al.
 ，2005）；（c，d）仅仅是南北半球的HadMAT与HadSST 2的比较。



以上分析多给出的是全球的或半球的时间序列。图5.1.4给出的是陆地纬向气温距平随时间与纬度的变化。总体来看，各个纬度上温度在过去的百年中都是上升的。这主要是20世纪80年代以来在各个纬度上的普遍增暖，但由南向北增温明显，N60°是增暖最大的纬带。20世纪10年代各个纬带的温度普遍偏低。20世纪20年代的增暖主要发生在S30°以北的地区，尤其在北半球的高纬度地区。北半球各个纬带，在20世纪20—40年代的增暖也不是一致的。在N45°附近，增暖就比较平缓。N30°～40°上的增暖速率没有高纬度地区快，量值也不是很大。20世纪70年代的低温发生在各个纬带地区上，又以北半球高纬带地区降温最多。北半球高纬带地区在20世纪的百年中增暖与降温的交替出现，振幅最大。这种纬度带温度的起伏和显著的增暖对北极冰盖会产生显著的影响。
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图5.1.4　观测资料所揭示的，陆地纬向气温距平随时间与纬度的变化（Alley，et al.
 ，2003）

2001年的IPCC报告给出的全球增暖，对人类世界和各国政府有着强烈的震撼。人们更为关注未来的气候变化。5～6年过去了，这几年来温度又发生了怎样的变化？关键是趋势有没有发生转变？Rayner等（2006）给出了3个大洋、全球陆地和全球海洋与全球陆地在各纬带上，温度在过去百年来随时间的变化。纬度-温度分布的时间延续到了2005年。从海洋温度变化来看，1980年前各个洋盆上的温度变化，还存在纬带上的差异，但1980年以来这种差异减小了，一个共同的特征是普遍增暖，尤其以北大西洋上的增暖表现最强。陆地温度仍然保持着由南半球向北半球增幅增大的趋势。太平洋、印度洋和全球陆地温度有着明显的年际变化特征。大西洋高纬和全球陆地高纬带上温度的增暖趋势需要继续跟踪与加强研究。

进一步跟踪近几年来的温度变化。图5.1.5是全球、北半球和南半球的陆地与海洋温度的平均序列。1998年全球和半球的温度都是最高的，仍然得到了IPCC第四次评估报告的肯定。从1998年以来的8年，南半球的温度有了一个下降或至少是平缓的趋势。但北半球的温度仍然在上升。从2001年到2005年，连续5年北半球温度保持在一个偏高的水平，2005年的北半球温度再次达到了1998年的程度。北半球的这种情况已经反映在了全球温度的平均序列中。
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图5.1.5　全球的、北半球的和南半球的1850—2005年合成的陆地温度和海温相对1961—1990年平均的偏差（℃）序列

黑色为2个标准误差范围，蓝线为十年际平滑线（Brohan et al.
 ，2006，HadCRUT 3）。



北半球高纬地带的温度变化，已经成为全球增暖关注的焦点区域。从20世纪70年代以来，S65°以南的温度开始了一个平缓的下降趋势。这原因是来自于高纬地带南半球海温的下降。热带地区的温度从20世纪50年代开始一直在上升，1998年是年温度最高的。N65°以北，1920年前后的增暖是非常突然的，20世纪30年代达到一个高值，20世纪60年代为一个低值。1998年，这个纬度带上的平均温度还没有完全超过20世纪30年代的水平，但最近8年来，温度的上升已经超过了历史最高值，2005年的温度已成为百年来之最。

大西洋的海温变化是很有特色的，也受到了广泛的关注。从图5.1.6看出，北半球大西洋N30°～65°之间，近150年来海温经历了两个暖的时期，分别从20世纪30—50年代和近8年。近年来该地区海温距平超过了前次的暖期距平。大西洋高纬地带的海温增暖加快，格陵兰冰盖范围收缩和海冰的融化，会改变那里的海洋温盐环流。过去百年来大西洋赤道附近的海温也有增加的趋势，但没有中高纬度地带强烈。20世纪10年代前后赤道大西洋地区海温还相当低。从一定程度上看，大西洋高纬地带上的海温变化不但幅度大，正距平位相上也比赤道早，即可能存在着海温异常位相信号的自北向南传播。
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图5.1.6　1850—2005年大西洋温带（N30°～65°）和热带（N10°～20°）海温相对1961—1990年平均差随时间的变化（Rayner，et al.
 ，2006）

为了从空间上能够看到全球温度变化的结构，2001年的IPCC评估报告中把全球温度变化的描述分成了几个连续时间段，包括1901—2000年的趋势、1910—1945年的趋势、1946—1975年的趋势和1976—2000年的趋势以及1976—2000年的四季趋势。从年温度变化的趋势看，20世纪的全球大陆上，除了中国西南和美国东南温度有局部降低的趋势外，都是普遍增暖的。在所分的3个时段中，增暖最大的是1976—2000年，其次是1910—1945年，而1946—1975年全球表现为降温的趋势。陆地上的增暖，主要集中表现在欧洲的中南部和东北亚的北部。后25年的最大增温在欧亚大陆的中高纬地区。在增暖的季节变化上，1976—2000年的增暖趋势以冬季最明显，主要集中在北美大陆和欧亚大陆上。这25年来的秋季的增暖相对较弱。

与第三次IPCC报告不同，2007年的IPCC报告中把全球温度变化趋势的时间从1901年延长到了2005年，分时段给出了最近20多年的变化趋势，但时间从1976年后延到了1979年。彩图5.1.7（参看此处）
 给出是1901—2005年和1979—2005年两个时段上的温度变化趋势在全球的分布。它们基本上都呈增暖的趋势。在百年中，大陆上只有北美东南部和非洲及南美洲的中部，不在增暖的趋势地区中。在近20多年中，亚洲的中纬度（N40°附近）地区的增暖较为明显。

2007年的第四次IPCC评估报告中给出的是1979—2005年时段上的四季温度变化线性趋势（彩图5.1.8（参看此处）
 ）。从图上看，夏季成为增温相对弱的季节。冬季的增暖中心在北美和西欧。春季的增暖中心在欧亚大陆上，而在北美东北出现了降温的趋势。与第三次评估报告相比，秋季增暖不是最弱的了。秋冬季环绕北半球高纬度地区的增温，是一个很值得注意的倾向。

由于受大气环流的影响，局地温度气候变化具有区域特色。图5.1.9是中欧200多年来的气温相对1961—1990年平均的距平序列曲线。这个地区年际和年代际的气温变化都是很大的，19世纪末到20世纪初的气温偏低，20世纪70年代前后再次偏低。2002年夏季中欧经历了严重的洪涝灾害，气温并不高，但到2003年中欧经历了过去500年不遇的历史高温事件。2003年的距平值为3.8℃，超过了有历史记录的1807年（2.3℃）。图5.1.9中还给出了1961—1990年（30年）平均的日最高气温频次随温度值的分布。正常情况下23℃的频次最多，但2003年的最高频次出现在30℃附近。这年大于35℃、甚至大于40℃的高温天气事件明显增多，而小于20℃的天气事件则明显减少。
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图5.1.9　中欧200多年来的夏季（JJA）气温相对1961—1990年的距平序列（a）及1961—1990年和2003年的日最高气温的Gaussian分布（b）

（Basel，Switzerland，Beniston，Diaz，2004）

从现代温度变化来看，过去百年来全球普遍增温。在增暖的过程中，20世纪40年代前后温度相对偏高，70年代前后温度相对偏低，进入80年代以来全球的温度再次加快上升。2001年的第三次IPCC评估报告指出20世纪90年代是20世纪最暖的10年。在进入21世纪的前5年，全球温度还在持续上升。陆地上增暖，以北半球高纬度地区最为明显，其结果将减小温带地区的南北温差，使大气中斜压波动减弱和出现的频次减少。海温的增暖以北大西洋表现最明显，其结果将加速改变北极，特别是格陵兰地区的水文循环。平均温度的升高也伴随着极端高温事件频次的增加，这对生态和人的身体健康安全都有极大的影响。

IPCC第四次评估报告得到下列结果：全球平均温度继续上升，19世纪以来上升了0.8±0.2℃。20世纪的增暖线性趋势是0.65℃。然而增暖趋势并不是线性的，从仪器记录的前70年（1850—1919年）到最近的5年（2001—2005年），增暖幅度是0.78±0.18℃。20世纪70年代中期以来陆地表面温度上升速率增大，1979年到2005年线性趋势是0.16～0.18℃/10年，1979年以来总的增暖0.46℃。相对1961—1990年的平均值，2001—2005年的全球平均温度异常是0.44℃。2005年是有记录中两个最暖年之一。仪器记录的两个最暖年是1998年和2005年。自从1850年以来，2002到2004年是第三、第四和第五个最暖年。最后的11年（1995—2005年）中，除了1996年外，其他的10年都是暖的。1998年的陆地表面温度最暖是在有记录以来最强El Niñno事件（1997—1998年）的时候，2005年初也有类似的赤道太平洋增暖。陆地增暖比海洋增暖快。海温和夜间海洋气温都增加了。1979年以来，从两个半球来看，陆地温度上升是海洋温度的2倍，分别是0.25和0.13℃/10年，最大的增暖在北半球冬季和春季。

取用不同的资料，不同时段温度变化的趋势表现为符号一致，但趋势大小有差异。以CRU资料为例，自从1979年以来，全球增暖达0.27℃/10年，在南、北半球分别为0.33和0.13℃/10年。表5.1.1给出了不同时段陆地和海洋上的温度趋势。1910—1945年，两半球陆地和海洋都表现有增暖的趋势。1946—1978年陆地为降温的趋势，但海洋为增温的趋势。1979—2005年，陆地和海洋都为增温的趋势，但不同资料表现的增温趋势有0.1～0.2℃的差异。

表5.1.1　不同资料给出的在不同时段陆地和海洋上的温度趋势（℃/10年）
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注：趋势包含±2个标准差范围，显著水平（黑数字＜1％，斜体数字为1％～5％）。CRU：UK Climatic Research Unit，GHCN：Global Historical Climatological Network，GISS：the Goddard Institute for Space Studies。



1958—2005年期间，低对流层温度增暖的速率要稍大于地面温度。自从1979年以来低平流层的温度有所下降，冷却率为0.3～0.6℃/10年。图5.1.10给出了20世纪50年代后期以来观测的地面温度，低对流层上部气温，中-上部对流层气温和低平流层气温的月平均距平的7个月平滑序列曲线。从图中看出，20世纪60年代中期以来对流层和地面气温都是持续上升的，但低平流层气温是下降的。在此时期出现了3次大的火山爆发事件，在其一年之后形成了低平流层的3次大的增暖事件。与平流层不同，对流层大气和地面上滞后火山爆发后2～3年出现了明显的降温事件。平流层除去火山爆发后的增温，气温趋势是稳定下降的，这种下降趋势的原因并不明确。对流层的那些增温波动是什么原因也不是很清楚。
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图5.1.10　观测的地面和高空大气温度。由下而上，观测的地面温度（d），低对流层上部气温（c），中-上部对流层气温（b）和低平流层气温（a），相对1979—1997年的月平均值的距平序列

高空资料来源于四家单位的卫星分析和探空分析，地面资料来源于三家单位综合分析的记录。序列中使用了7个月滑动平均的滤波，竖虚线表示主要的火山活动的时间。



关于大陆的、海洋的、半球的和全球的平均气候的趋势描述的很多。然而气候变化表现在所有不同的时空尺度上，如从日循环到El Niño年际、年代际和世纪尺度。大气中的波动会导致不同区域上温度和湿度完全相反的变化，因为随着波动中的南北气流形成完全相反的物理量的输送。与海陆分布、山脉和像El Niño事件加热引起的大气环流异常型，会对应着气候变化的异常型，即这类强迫会形成大气遥联现象。以温度变化为例，区域不同则变化的幅度也不同，大尺度下的局地变化就相互抵消了，反映的就是更大尺度的强迫结果。表5.1.2给出的是美国Boulder（Colorado State）80年资料给出的温度日循环、年循环、日偏差、月偏差和美国平均的月偏差及全球平均的偏差值。从比较可以看出，时间尺度越长，循环或偏差值越小，空间尺度越大，则偏差值越小。

表5.1.2　由美国Boulder（Colorado State）80年资料给出的温度日循环、年循环、日偏差、月偏差和美国平均的月偏差及全球平均的偏差值
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 §5.2　现代降水变化

韩国首尔（汉城）有连续的降水观测是从1777年开始，但在1907年前测量的降水仪器不是现代的雨量筒，而是一种铜制雨量器（筒），使用的计量单位是寸、尺和丈，观测的时间是时辰，即每两个小时一个记录。首尔的降水序列有200多年。在其他很多地方也有较长的降水序列，但一般的都短于120年。图5.2.1是从GHCN V2站点降水资料中绘制的中国及其周边地区长观测序列的站点分布，很多站点的降水记录开始于20世纪10—20年代。
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图5.2.1　GHCN V2站点降水资料中中国及其周边地区的长观测序列的站点分布

“＋”符号为1910—2000年内有完整记录的站点，“×”符号为1920—2000年有完整记录的点。



目前国际上有几套反映全球陆地百年降水的资料，如英国的CRU全球陆地降水资料。CRU降水资料的时间分辨率是月，空间分辨率为2×2经纬度。这套资料中的原始降水也是用的如GHCN的降水信息。图5.2.2给出的是CRU资料给出的中国北方6个区域的百年降水距平序列，对应的位置包括乌鲁木齐、库塔（KUTAG）、海拉尔、齐齐哈尔、牡丹江和沈阳附近的格点。选取这些点的原因是考虑到CRU在这些点上包含有GHCN V2的原始降水信息，又经过了CRU资料质量的控制分析。这些地方在20世纪的后20年降水都是增加的。在20世纪20年代这些地方降水经历了一个偏少的时段。
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图5.2.2　由CRU资料给出的中国北方5个地点和蒙古库塔点的百年降水距平序列

图中分别是乌鲁木齐、库塔、海拉尔、齐齐哈尔、牡丹江和沈阳的降水的年变化序列（位置对应于图5.2.1中黑色方框所示的区域），平滑曲线为lO aFFT滤波。



目前国际上有几套全球的降水资料，只有少数的几种资料时间长度能够达到百年，很多的资料只有50多年。图5.2.3是GHCN等6种降水资料给出的百年全球降水序列及其相互之间的比较。图中线段的长短也反映了资料在时间上的长短。全球降水有7次波动过程，差不多15年左右经历一次波动过程。在20世纪50年代前有一个增加的趋势，50年代和70年代是两个降水偏多的时段。70年代以来，降水有减少的趋势，最低值出现在90年代初期。2000年前后的降水量比1990年前后的降水量有了不同程度的增加。从这个降水序列看出，全球平均降水至少存在10年和50年以上尺度的变化。降水有年代际时间尺度的变化，又存在区域上的差异。序列中能够达到百年的是CRU和GHCN资料，它们的百年趋势分别为每10年1.10±1.50和1.08±1.87mm。1951—2005年有5条序列，其中有4条序列是下降的趋势，其趋势为每10年变化在－4～6mm之间。1979—2005年期间有6条序列，其中4条序列为下降的趋势，2条序列为上升的趋势。
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图5.2.3　全球1900—2005年陆地降水相对GHCN资料中1981—2000年平均的距平序列

不同序列的滤波平滑值，GHCN（Peterson，Vose，1997），PREC/L（Chen，et al.
 ，2002），GPCP（Adler，et al.
 ，2003），GPCC（Rudolf，et al.
 ，1994）和CRU（Mitchell，Jones，2005）。



彩图5.2.4（参看此处）
 给出了全球陆地降水在近百年和近30年的趋势分布。百年尺度上，干旱化趋势主要集中在非洲赤道以北的撒哈尔地区和南非。湿润的趋势可以看出从俄罗斯的远东地区经过中亚（包括我国新疆），再向北欧延伸。而这一地区也是百年温度增加明显的地区。澳大利亚西部的年平均降水较少的地区对应降水有增加的趋势。南美洲的降水以西部山脉为界，出现了西部降水减少，东部降水增多的趋势。近30年来，全球降水趋势比百年趋势要简单些。30年降水增加的趋势仍然维持在远东，经过中国东北到新疆地区。非洲撒哈尔地区降水增加了。澳大利亚西部的降水也是增加的。

图5.2.5更直观地给出了各个区域上过去百年降水的世纪趋势。除了澳大利亚区域外，这些区域上的降水变化幅度都在＋30％到－30％之间。从北美的几条曲线看，百年降水有增加的趋势。中美洲和北美洲北部的降水趋势不明显。南美洲南部的降水有增加的趋势。北非降水趋势是减少的，从20世纪70年代开始降水急剧减少。南非和东非降水有微弱增加的趋势，近30多年来变化的振幅加大。澳大利亚西部降水趋势上升，振幅在增大。北欧和北亚降水在增加，地中海降水在减少。中亚（靠近新疆）的降水在增加。东亚降水趋势不明显。印度降水从20世纪60年代以来是减少的。
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图5.2.5　全球陆地各个区域上过去百年（1901—2005）降水的世纪趋势（1901—2005）（IPCC，2007）

这些区域的英文名为：Central North America，Western North America，Alaska，Central North America，Eastern North America，Mediterranean，Northern Europe，North Asia，East Asia，Central Asia，Southeast Asia，Southern Asia，Northern Australia，Southern Australia，Eastern Africa，Western Africa，Southern Africa，Southern South America，and Amazon.



彩图5.2.6（参看此处）
 是过去百年陆地降水距平的纬度-时间剖面分布。南半球中纬度地区降水距平序列，从20世纪50年代开始出现了准20年的振荡。我们关注分布在大陆的北半球降水随时间的变化。赤道以北，70年代以前的偏多降水集中在副热带地区，而高纬地区降水为负距平。从80年代开始北半球的副热带降水减少，降水增多出现在高纬地区。这种多降水地带的变化与北半球温度的纬度带增暖趋势有很好的对应。需要注意的是，图中的纬度带陆地降水距平的时间变化，不代表一个纬带上不同地区的降水。因为降水的局地性比温度明显。一个例子是80年代以来东亚副热带地区的降水是增加的，就与图中的情况不同。

我们知道一个地方的温度受太阳辐射日变化的作用会出现温度的日较差。北半球髙纬度大气中水汽含量少，随太阳辐射变化的温度日较差就比南方大。大的温度日较差对生态的影响较大。一个地方气温同样会随季节发生变化，即有温度的年较差，即夏季高的温度与冬季低的温度的差。降水与不同尺度的大气环流有关。大气环流是由热力对比引起的，最终还是与太阳辐射及其在下垫面的再分配有关，但后者的过程比较复杂。因此，我们能够找到降水的日较差，但没有气温那么清楚。在地球上，人们认识到有些地方会经历降水量的季节变化，即在季节上会出现干季和湿季的交替变化，这种现象称为季风。以此为标准，一些地方不出现这种干湿的季节交替，就不是季风区。

彩图5.2.7（参看此处）
 给出的是两个时段（1976—2003年减1948—1975年）干湿季的降水季节差的变化。我们分别从各个季风区来看这种变化。在亚洲季风区，减小的地区在中南半岛的西部（沿E100°），这是南亚季风区与东（南）亚季风区交界的地方。在东亚，沿长江流域到韩国-日本西部降水增加，而其南北两侧减少，正是反映了1979年前后长江流域夏季季风降水的增多和华北及华南夏季降水的减少形成的反差。应该说，从印度的北部、中国的西南地区到中国的华北和东北存在一条一致的减少带，可能反映的是亚洲季风最北边缘上降水季节较差的减少。澳大利亚季风区，除了东南部的一个小区域减少外，降水增加区覆盖了这个季风区的整个范围。亚-澳季风区，由于范围最大，人口众多，与人们的经济活动密切相关，因而受到公众和科学界的广泛关注。亚-澳季风区中出现的增多与减少的分布应该是多种尺度环流影响的结果，但可以进一步通过大气环流模态的定量分析，从而认识行星尺度强迫因素的影响。南北非洲季风区基本上表现为降水季节差减少的分布，即变干的分布。南美洲则表现为降水季节差变大的分布。北美洲季风的范围靠近墨西哥，这个地区表现为季风降水季节差减少的分布。

20世纪60年代后期，非洲经历了有观测记录以来最干旱的时段。当时这种干旱引起了全世界各有关方面的关注。特别关注的是，这一现象是自然的，还是人为的。如果是自然的，则可以自然地得到恢复，否则就不可能得到恢复，会持续地干旱下去。图5.2.8是非洲Sahel地区4—10月份降水1920—2003年的指数分布。从图中看，这一地区在20世纪90年代降水得到了一定程度的恢复，说明自然的成分还是存在的。至于人为影响降水的问题，目前还不能像人类活动影响温度那样来回答和解释。降水更直接受到大气环流的作用，而大气环流受制于热力对比。在这80多年中，Sahel地区的降水在20世纪60年代末经历了由偏多向偏少的转变。很巧的是，这个转变时间点与华北降水由偏多向偏少的转变点是接近的。50年代是Sahel降水最多的10年，80年代是其降水最少的10年。
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图5.2.8　非洲Sahel地区4—10月份降水1920—2003年的指数分布（Dai，et al.
 ，2004）

对20世纪的百年全球降水，第四次IPCC报告也做出了与百年温度类似的时空趋势分析。降水资料要比温度短，在全球的覆盖面也少，加之降水本身的局地性较强，因此对其时空分布和趋势的描述还存在相当大的困难。一地或一个区域上的降水趋势往往与时段有关。时段越长，趋势会越不明显。短时段上的明显趋势可能反映了大气环流在一个区域上的作用，会使某区域的一个部分降水增加，而另一个部分降水显著地减少。所以做降水的时空分析要与大气环流联系起来，才是有意义的。

总体上，1901—2005年降水在N30°以北的陆地上是增加的。1901—1950年，N10°～30°之间降水明显增加，但1970年后下降。降水减少的趋势出现在N10°～S10°的赤道附近，特别是1976、1977年之后。S30°以南的南美降水呈现强的增加趋势。降水表现出比温度更大的区域和季节变化特征，并与径流的变化一致。暴雨事件增加了，这与增暖的气候和增加的大气水汽量有关。自从20世纪70年代以来，干旱已经广泛出现在世界各地。在热带地区海温的变化通过大气环流影响着很多地区的干旱，如在美国西部的干旱，欧洲的高温热浪。更一般地，减少的降水和增加的温度通过增加蒸发成为干旱形成的重要因素。

彩图5.2.9（参看此处）
 给出了1940年以来观测的和模拟的陆地年平均降水及1901—1998年的纬度带平均降水趋势。模式模拟中考虑了20世纪人类活动、太阳活动和火山活动强迫对降水的影响。就全球陆地总降水来看，降水平均值出现了3次峰值期和3次低值期，即有大约20年的振荡。20世纪50年代、70年代和21世纪开始的这几年全球陆地降水处于偏多的时期，而以20世纪90年代初出现过降水的最低值期。模式模拟的结果与观测之间的差异较大，特别是在20世纪40年代，但模拟较好地反映出了60年代以来的3次低值降水过程。纬度带降水趋势上，如果不仔细对比那些小的特征，模式模拟结果随纬带的分布大体与观测一致，表现出赤道以北热带地区降水减少的一致性。

1976年以来，就全球而言对流层水汽是增加的，这与陆地和海洋上湿度的增加和温度的增加是一致的。全球海洋上1988—2004年总气柱水汽增加的趋势是1.2±0.3％/10年（其显著性检验水平5％）。海洋上，气柱水汽趋势存在着不同的分布型。这种分布型与海温变化的分布型有很多的相似性。东太平洋的副热带地区，东印度洋的中高纬度地区和大西洋的温带地区存在着水汽减少的分布。水汽增加区域在西太平洋的暖池区和大西洋的髙纬度地区。近20年来大气中可降水和水汽亮温除了有线性增加的趋势外，还存在显著的年际变化，1998年就是一个突出的例子。水汽亮温的年际变化与赤道太平洋上的海温增暖有关（Qian，et al.
 ，1998）。


 §5.3　现代环境变化

什么是环境？环境就是“非我”，即除我之外的物质世界。显然，周围的物质世界必然对我产生影响，我也会改变和影响周围的物质世界。什么是气候环境？气候环境可以简单地描述为对人类和生态健康的存在和发展有影响的周围世界。周围的物质世界包括土石、水、空气和食物等。这些物质的丰富度和品质会直接影响人类和生态的发展。于是，人们可以用一些指标来衡量这些要素的数量与质量。对大多数植物来说，如果养料足够，则影响植物生长的环境因素就是水和温度（光热条件）了。这一描述可以用公式给出：植物生长速率＝水＋热。

我们在前面论述的主要气候要素就是降水和温度。水、温、光等要素的综合就构成了气候环境，而它们的每一个就是环境变量中的一个组分。植物生长速率也就成了水、温、光等要素的综合作用效果。反过来，植物生长速率也就反映了气候环境变化的结果。树木年轮就是水、温、光等要素的综合作用结果。但要从树木年轮计算出水、温、光等要素的单个变化量来是困难的。石笋的沉积过程也是湿度、温度等因素综合影响的结果。由于它们是综合作用的结果，我们可以把树木年轮和石笋文层的变化量称为环境代用指标。

这一部分我们重点给出气候系统冰冻圈中环境指标的百年变化情况。图5.3.1是IPCC第四次评估报告中给出的冰冻圈组成和它们的时间尺度。它们由雪、河冰、湖冰、海冰、冰川，和冰帽、冰架、冰盖和冻土等构成。大气是一部热机，冰冻圈中每个组分的变化时间尺度不同，对气候的影响也就不同。雪、河冰（湖冰）、冻土和海冰的最短变化尺度从天到月。冰川和冰帽等的变化尺度可从月开始考虑。冰冻圈的变化有相当大的时间尺度，它经历了大的冰期和间冰期，可以指示新仙女木事件和小冰期等。最近的冰体减小也与全球增暖和海平面上升相关联。
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图5.3.1　冰冻圈的组成和它们的时间尺度（IPCC，2007）

现代日观测的雪深、新降雪资料从19世纪后期开始，主要集中在瑞士、美国、苏联和芬兰。很多的观测，包括南半球都是从1960年才开始的，而大面积的雪盖观测是从有卫星资料开始的。图5.3.2给出的是IPCC（2007）中描述的北半球春季（3—4月份）的雪盖面积多年变化。从1920年到1980年期间，雪盖面积呈30年左右的波动形式，50年代面积最大。从1980年到1990年的10年，雪盖面积迅速减小到一个最低值，此后维持在一个低的面积水平上。北半球的雪盖面积在近20多年来的减小与北半球的增暖是一致的。
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图5.3.2　北半球春季（3—4月份）的雪盖面积多年变化

在北半球的高纬度地区，由于航运的需要在一些河流和湖及它们的港口可有百年以上的河流开冻与结冰，即与开航和封航时间有关的记录。冻结（freeze-up）是指连续的和不移动冰盖形成的时间，而开冻（breakup）指冰盖破碎并向下游移动的时间。这种时间的出现除了与气温变化有关外，还会与河流的流量有关，即在相同的温度下，河流流量大的年份比流量小的年份，在冻结的时间上会延迟些，但也存在局地性。图5.3.3是在过去150年的不同地方上河湖冻结与开冻的时间序列。在15条冻结序列中有11条显示出显著推迟的趋势，在25条开冻序列中有17条显示出显著提早的趋势。对所有的这些冻结与开冻序列进行平均，得到冻结的时间以每百年5.8±1.6天的速率在推迟，而开冻以每百年6.5±1.2天的速率在提早。这意味着北半球的冬季在缩短。
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图5.3.3　过去150年间北半球不同地方上河湖冻结与开冻的日期（Magnuson，et al.
 ，2000）

海冰是海水在极地海洋上冻结形成的。海冰在全球气候变化中的作用表现在：在高纬度地区，扮演了“冰-反射”反馈机制的重要角色；调整着大气与极地海洋之间的热、各种气体和动量的交换；通过海冰运动和融化改变淡水分布，也改变了海洋的浮力。海冰面积、厚度等指标也是气候变化的指示信号。历史上海冰的观测也是与航运有关，所以可以有百年以上的海冰序列资料。

非常完整的海冰观测是从20世纪70年代的卫星观测开始的。图5.3.4给出的是北半球和南半球海冰面积的距平变化。北半球表现出明显的减小趋势，而南半球表现为增加的趋势，但趋势不显著。北半球从20世纪90年代后期开始海冰面积加速减小，2005年成为自有卫星观测以来的最低值。南半球虽然呈增加的趋势，但变化的幅度加大了，2002年海冰面积为最小。南北半球的海冰面积的时间变化也是与两个半球的极地温度变化一致的。
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图5.3.4　北半球（NH）和南半球（SH）海冰面积1979—2005年的距平序列（Comiso，2003）

四条线分别表示了海冰面积的年变化、十年滑动变化、趋势变化和平均值。



IPCC第四次报告中给出的是两个半球海冰面积从20世纪70年代末以来的时间变化序列（Comiso，2003）。在IPCC第三次评估报告中给出的是1973—2000年北极和南极的月海冰面积的距平序列。北极海冰面积从70年代以来以一个波动的形势在稳定减小。南极海冰面积在70年代急剧减少，但从80年代以来维持一个趋势不变的水平。区域海冰面积也是环境因素综合作用的结果，降水和温度是决定它的扩展与收缩的主要影响因子。从南极的海冰面积的变化与S65°以南的温度变化看，80年代以来的温度维持一个稳定的状态与海冰面积是一致的。北半球，特别是北半球高纬度的温度在升高，海冰面积在减小。对北半球的很多地方，海冰厚度90年代也比60年代减小了。20世纪后50年模式计算得到的海冰厚度50年代和90年代为负距平，60—80年代为正距平。

大气环流是一部热机。根据热力学第二定律，热机的效率与冷热源之间的差异，即温差或热力对比有关。对流层中大气环流的驱动主要来自下垫面的热力状况。暖的下垫面在赤道低纬度，冷的下垫面在极地和高原。雪盖的面积就反映了冷源的强弱。图5.3.5给出了格陵兰冰盖自1979以来的融化面积与温度的关系。一个事实可以肯定的是，由于北半球高纬度的温度升高，高纬度的冻土和雪盖在融化，面积在减小。从1992年和2002年的两张格陵兰雪盖面积图比较看，雪盖融化的速度是可观的。以这样的速度，再有20年格陵兰的雪盖就会消失。这期间，大量的格陵兰淡水融化进入北大西洋。北大西洋的海水密度和那里的海洋环流会发生怎样的变化？这是人们普遍关注的问题。
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图5.3.5　格陵兰冰盖1979以来的融化面积与温度变化序列

冰川的长度也是环境因素综合作用的结果，特别是温度的变化。温度升高时冰川底线是后退（高度抬升）的，温度降低时冰川就前进。欧洲冰川的发育程度在过去千年来的变化就反映了中世纪暖期和小冰期的状况。位于青藏髙原南麓的尼伯尔境内有一条冰川，从1978、1989，1998和2004年的照片可以清楚地看到冰川面积的缩小和底线的上抬，冰川面积也在缩小。尼伯尔位于青藏高原的南坡高海拔地区。冰川的发育受印度季风的影响，也受高原温度等环境的影响。图5.3.6是世界不同地方上20条冰川长度的记录。这些冰川普遍后退。在过去的200年中很多冰川后退了3～4km。这些都反映了全球温度升高的影响。
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图5.3.6　世界不同地方收集到的20条冰川记录

曲线转换成了垂直轴单位坐标，并给出了地理位置。冰川记录可以从世界冰川监测服务网页（http://www.geo.unizh.ch/wgms/）上获取。



随着北半球髙纬度地区的温度升高，相伴随的是雪盖和永冻土面积的减小。图5.3.7是1901—2002年北半球季节冻土面积的月距平变化。百年来的永冻土面积距平变化表现为3个时段。第一对段在20世纪30年代中期以前，永冻土面积表现为以正距平为主导。30年代后期到70年代永冻土面积以年际正负交替距平为特征。80年代以来永冻土面积以负距平为主，还存在加快减小的趋势。
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图5.3.7　1901—2002年北半球季节冻土面积（包括永冻土上的活动层）的月距平变化（Zhang，et al.
 ，2003）

正距平表示月面积在平均以上，反之为平均以下，时间序列经过了低通滤波。



利用降水、温度和其他气候要素，人们可以构造出一种环境的综合指标。这个指标构造得好就可以直接指示生态、植被，甚至作物产量的变化。实际上，树木年轮、石笋、冰芯等指标都不可能完全地反映一个气候要素，如温度或降水的变化。Dai，et al.
 （2004）利用GHCN降水、温度和径流等要素，通过水文模式系统构造出了全球陆地月的Palmer干旱强度指数（monthly Palmer drought severity index，PDSI）。这是全球陆地网格点分布的干旱指数。这套指数序列在不同的地区存在资料质量在时间上的不一致性。比如在中国，东部地区有近百年的GHCN降水原始资料，但在西部地区资料只是从20世纪50年代才有。很多地区的百年干湿变化趋势会受到原始资料长度的限制。彩图5.3.8（参看此处）
 是PDSI在全球陆地范围上的百年趋势分布。

从百年降水的全球分布上看出，很多地方的降水趋势是不显著的，但百年的温度是普遍增加的。由于干旱指数往往与温度成正比，而与降水成反比，这会导致干旱指数在全球的大部分地区会向干旱化方向发展。干旱趋势的区域特征表现为：从北非-地中海到西南亚-南亚-东南亚和东北亚的干旱化趋势在发展。非洲大陆除了中非部分地区外，已经成为干旱化的大陆。湿润化的地区主要在欧洲、北美和南美的南部等地区。从模态系数的时间变化看，存在干旱发展的三个时段，依次为1940年以前的40年偏湿润时段，1980年以来的干旱发展时段和1940—1980年40年左右的中间过渡时段。在太平洋的年代际海温变化上也存在三个时段，这与全球干旱发展的三个时段之间有什么联系值得研究。

海温、海洋盐分、海冰和生物地球化学等要素的变化都会对海平面高度产生影响。彩图5.3.9（参看此处）
 给出的是全球年平均的海平面高度相对1961—1990年平均的距平序列，其中有重建的从1870年开始的序列，有从1950年开始的潮汐站测量序列，也有较短的卫星高度计测量的序列。综合序列是持续上升的。卫星的观测时间还很短，这是未来观测的首要手段。可比较的近50年重建序列与潮汐站序列都存在波动，也有差异，但趋势都是上升的。导致海平面上升的原因可以来自多个方面，如海洋热含量增加引起的海水热膨胀，气温和海温升髙后的冰雪融化、径流增加等。

全球海平面高度总体是上升的，但在不同的时期仍然存在区域上的不同。在最近10年（1993—2003）中，无论用卫星观测的，还是热膨胀计算的，年变化幅度在－15～＋15mm之间。升高的地区在西太平洋和印度洋，即环澳大利亚周边的海洋和北大西洋，而在环南北美洲的东太平洋则是下降的。

卫星高度观测的1993—2003年短期海平面变化线性趋势中（彩图5.3.10（参看此处）
 ），上升的趋势集中以澳大利亚周边海洋为中心，包括东印度洋、西南太平洋、赤道西太平洋暖池区和西北太平洋。大西洋除了北半球中纬度有小块下降区外，几乎全为上升区。低纬东太平洋和低纬西印度洋有下降的趋势。高纬北太平洋和高纬北大西洋形成相反的趋势，前者降低，后者升高。在赤道西太平洋的一个点上（N8°44'、E167°44'），海平面高度呈现出上升的趋势和显著的年际变化。海平面高度年际下降与赤道东太平洋上的El Niño事件有密切的联系。

在年代际时间尺度上，海洋0～700m深的热含量变化能够反映海洋热量的总体变化。图5.3.11是全球0～700m深的热含量1956—2005年的时间序列。在一个增加的趋势上叠加上了年代际的波动。在去趋势后可以看到20世纪60年代后期和80年代后期的低值时段，60年代早期、70年代后期和21世纪前5年中出现的高值时段。对全球陆地温度来说，70年代是偏冷的时期，这与海洋热含量在这一时段上的增加对应。全球海洋热含量的这种准20年的振荡形成原因与全球陆地温度变化的联系还需要研究。
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图5.3.11　全球0～700m深的热含量时间序列（1022
 J）（IPCC，2007）

3种独立海洋资料的分析结果。深线和浅线是相对1993—2003年的距平序列，90％的不确定性范围已用灰度和误差区间表示在图中。



盐分也是海洋环境变化的重要指标。1955—1998年间，纬度平均的海洋含盐量线性趋势表现为S70°以南和N30°～75°两个纬度带的减小与其他纬度带的增加。最明显的是N75°附近，南侧减小与北侧增加形成明显的对比。盐分的趋势与降水和冰雪融化有关。

各种指标反映出现代环境确实发生了明显的变化。这些环境指标都一致地反映出全球增暖的事实。环境变化存在区域上的差异，甚至会出现相反的趋势。在全球不同区域的海洋上，大西洋的海温变化存在着半球间的差异，太平洋的海温变化无论在年际的El Niño循环尺度上，还是在年代际尺度上都是对赤道对称的，而印度洋的海温变化呈现稳定的增暖。这些区域的海洋增暖对大气环流有着重要的影响。

在所有的气候环境指标中，极地区域的环境指标较少受到人类活动的直接影响，可以反映全球的环境基本态的变化。图5.3.12中分别给出了极区（南北极附近）气温、北极和南极海冰面积、北半球冻土面积、北半球雪盖面积和全球冰川质量的年距平序列和长期趋势。北半球极地区域的上述量都表现出增暖的趋势，但南极地区的温度和海冰面积则呈相反的趋势，即显示有降温的趋势。在全球总体呈现增暖的趋势下，南北半球极地区域上的环境变化呈现的相反趋势是全球最大的区域不一致性。
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图5.3.12　极区气温（a，g）、北极和南极海冰面积（b，f）、北半球冻土面积（c）、北半球雪盖面积（d）和全球冰川质量平衡（e，趋势线为积累的全球冰川质量平衡）的年距平序列和长期趋势（IPCC，2007）


 §5.4　大气环流世纪变化

由于外部强迫的变化和气候系统相互作用过程以及大气环流的内在变化，一些大尺度的环流特征表现为不同时间尺度的变化过程，但存在空间位置上的密切联系。这种大气环流在空间上的远距离联系往往称为遥联或遥相关型。遥联构成了空间上的固定型，并可用一个指数序列来描述它在振幅和位相上的演变。遥相关型的变化可以用固定网格点上的或关键站点的值随时间的变化来指示与描述，以下先介绍常见的遥相关型。

1．南方涛动

彩图5.4.1（参看此处）
 是著名的南方涛动指数（SOI）与其他气候变量的相关分布。其中SOI取的是标准化的Tahiti海平面气压与Darwin海平面气压的差（Troup，1965；Können，et al．
 ，1998），气压的年平均值取为从5月到次年的4月。图a、b和c分别显示SOI指数与全球海平面气压、全球温度以及全球降水相关。气压场的相关上，在低纬度地区表现为一波气压振荡结构。当东南太平洋海平面气压为正距平的时候，澳大利亚－印度洋气压为负距平。SOI指数与全球温度相关的显著区域在海洋上，特别是在太平洋上。太平洋上相关的模态结构与El Niño事件异常海温结构是相同的。所以，SOI指数也就是El Niño海温异常的指数。SOI指数也能指示全球降水分布的异常结构。在赤道东太平洋海温为暖位相的时候，赤道中东太平洋、赤道非洲东部－印度洋降水增加，美国西南地区降水增加，而印度－东南亚－澳大利亚及赤道南美地区降水减少。在过去的百年中，SOI指数在70年代的中后期稳定地过渡到了一个负位相的状态。也就是，赤道东太平洋的海温从70年代后期以来出现了持续的暖的年代际位相。

2．太平洋北美型

太平洋北美型（PNA）是北半球大气环流异常的两个著名模态之一。图5.4.2给出了500 hPa高度场冬季（DJF）的点相关分布。PNA遥相关的一个参考点在（N45°，W165°），即在图中上边的正相关中心。PNA的意义是，当PNA型的活动中心高度为正（负）距平的时候，北美西北部高度为负（正）距平，美国东南部地区高度为正（负）距平。这样的高度场的距平分布，形成了一条波列结构，最大的正、负距平（或相关）中心沿大圆路径分布。地理位置上表现出的不同距平位相，表明北美不同地区的气候是不同的。PNA指数定义为标准化的500 hPa位势高度距平差，即点（N20°，W160°）和点（N55°，W115°）高度之和减另外两个点（N45°，W165°）、（N30°，W85°）高度之和（Wallace，Gutzler，1981）。现认为PNA的形成是相应与热带加热场的大气Rossby波的传播。
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图5.4.2　北半球PNA遥相关型冬季（DJFF）500 hPa位势高度场在1958—2005年内的点相关（Hurrell，et at.
 ，2003）

3．北大西洋涛动（NAO）

图5.4.3是NAO对应的高度场点相关分布。它的参考点在（N65°，W30°）。NAO在北大西洋具有南北相反的高度场结构，反映的是冰岛低压与北大西洋高压之间的气压或高度场反相变化关系。如果冰岛低压加深和北大西洋高压增强时，两个气压系统之间的梯度加大，西风增强，北美东北部冷，而北欧气候变得暖湿。NAO指数的定义是标准化的月海平面气压，为葡萄牙的Lisbon与在冰岛的Stykkisholmur之间的差值。
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图5.4.3　北大西洋NAO遥相关型冬季（DJF）500 hPa位势高度场在1958-2005年内的点相关（Hurrell，et at.
 ，2003）

对冬季NAO指数，无论是站点海平面气压资料计算的结果，还是用北半球海平面气压资料计算的EOF第一模态时间系数，它们的长期变化是一致的。前者称为NAO指数，后者称为NAM（北极环状模）指数（图5.4.4）。NAO指数和NAM指数在60年代处于低值期，1990年前后进入高值期。
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图5.4.4　平均冬季（12月—次年3月）海平面气压（SLP）计算的NAO标准化指数

图a是两个站（Lisbon，Portugal和Stykkisholmur/Reykjavik，Iceland）的标准化SLP差（1864—2005年）；图b是大西洋区域上的SLP第一EOF模态系数；图c是北半球SLP第一EOF模态的系数（http://www.cgd.ucar.edu/～jhurrell/nao.html，Hurrell，et at.
 ，2003）



4．南半球环状模和北半球环状模

南、北极极地附近与极地外地区的气压或高度场之间存在相反（翘翘板）式的振荡现象，称为南极环状模（SAM）和北极环状模（NAM），也有分别称为北极涛动（AO）和南极涛动（AAO）的。NAM指数和模态是由冬季北半球月平均海平面气压异常在N20°以北的经验正交函数展开（EOF）表现的。NAM与NAO有密切的关系。SAM指数通常用S45°和S65°之间的月海平面气压差（Gong，Wang，1999），或用月平均的850 hPa S20°以南的EOF展开的第一模态系数表示（Thompson，Wallace，2000）。

图5.4.5中给出的分别是SAM指数与850 hPa高度场的回归分布和与地面温度的回归分布。近40多年来SAM指数呈上升的趋势，表明南极附近的高度在降低，而环绕南极周围的高度在升高。对应着南极大陆上温度也是降低的。
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图5.4.5 a．SAM指数及平滑的十年变化（Marshall，2003）；b．850 hPa季节高度场的回归分布（Thompson，Wallace，2000）；c．与地面温度（1982—2004年）的回归分布（Kwok，Comiso，2002）

5．太平洋年代际涛动

太平洋年代际涛动（PDO）定义为N20°以北太平洋海温的EOF第一模态及其时间系数（Mantua，et al.
 ，1997；Deser, et al.
 ，2004）。PDO放大到整个太平洋就是年代际太平洋涛动（IPO，Power，et at.
 ，1999），它们之间有着完全一致的变化。图5.4.6是用经验正交函数展开计算的海温第一模态和它的系数时间变化。第一模态占总方差的20.8％。虽然反映的是年代际海温异常变化的模态结构，但其十分类似年际海温异常的结构，表现为：赤道中东太平洋和美洲西部沿海海温偏高时，西北太平洋－东亚沿海海温偏低。PDO指数就是第一模态的时间系数。在过去的百年中，20世纪40年代前时间系数是正位相，50～70年代中期为负位相，70年代后期到现在又为正的位相。可以看出，年代际的太平洋海温变化对年际的太平洋海温变化有调剂作用。从这个角度考虑，可以把百年的赤道东太平洋海温异常分解为年代际的和年际的海温变化两个部分进行研究，研究它们各自变化的规律、产生的原因及其对全球气候的影响。
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图5.4.6　a．太平洋年代际涛动。北太平洋（N20°以北）海温（1911—2004年）EOF展开的第一模态（Mantua，et al.
 ，1997；Power，et al.
 ，1999）及在全球海洋上的无量纲投影；b．PDO的年时间系数序列（Mantua，et al.
 ，1997）和十年滤波曲线

6．北太平洋指数

北太平洋指数（NPI）是Alaska湾附近（N30°～N65°，E160°～W140°）Aleutian低压区域上平均的月海平面气压异常（Trenberth，Hurrell，1994）。北太平洋冬季大气环流的主要模态表现为阿留申低压（AL）的强度变化。NPI是对这一模态的敏感指数，可以用来揭示冷季的北太平洋海平面气压（SLP）变率。负（正）的NPI值对应着比正常情况更强（弱）的阿留申低压，以及太平洋东部增强的南（北）风和北美西岸更暖（冷）的温度。

图5.4.7是NPI指数和热带印度洋海温变化近百年来的序列。有意思的是太平洋北部的NPI指数为什么在年代际尺度上还与热带印度洋的海温变化反向同步？另一值得注意的现象是，过去百年中PDO指数、NPI指数和热带印度洋海温都具有两个高值和两个低值的长期变化位相。
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图5.4.7　北太平洋（N30°～N65°，E160°～W140°）区域冬季海平面气压计算的1900—2005年标准化气压差NPI指数序列（图a，每个标号代表2个标准差或5.5 hPa）；热带印度洋（S10°～N20°，E50°～125°）海温变化（图b，每个标号代表0.36℃）。为方便比较，热带印度洋的海温变化值反号了（Trenberth，Hurrell，1994；Deser，et al.
 ，2004）

7．大西洋多年代际振荡

自19世纪50年代以来的仪器观测，大西洋海温表现出65～75年的振荡，变幅在0.4℃。暖位相出现在1930—1960年，冷位相出现在1905—1925年和1970—1990年。大西洋海温变化的这一现象称为大西洋多年代际振荡（AMO）。AMO对大西洋及其周边欧洲、非洲气候有影响，对ENSO在这一地区的调制作用和对大西洋飓风的作用已经有很多研究。图5.4.8给出了温带北大西洋海温计算的大西洋多年代际振荡（AMO）指数年际变化序列和热带大西洋海温异常序列。北大西洋的两条海温异常序列虽然地理位置不同，但年代际变化的位相是基本一致的。AMO的长期变化也存在两个冷期和两个暖期的交替过程，但位相上与PDO的不同。1990年以来，AMO进入了又一个暖的位相时段。
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图5.4.8　温带北大西洋（N30°～65°）海温计算的大西洋多年代际振荡（AMO）指数年序列（1850—2005年）（图a）和热带大西洋（N10°～20°）海温异常序列（图b）

序列来自HadSST 2（Rayner，et al.
 ，2006）相对1961—1990年的平均（℃）。



8．亚洲－太平洋涛动

最近Zhao等（2007）提出了亚洲－太平洋之间存在的夏季对流层温度振荡的现象。他们定义的一个亚洲－太平洋涛动指数（APO Index）：

APOI＝T
 ′Asia
 －T
 ′Pacific


其中，T
 ′＝T
 ′－T
 zonal mean
 ，称为涡动温度（eddy air temperature），为空间点的垂直厚度（500～200 hPa层）代表的温度与该层纬圈平均温度的差。Zhao等（2007）的原文使用的是欧洲（ECMWF）的月平均资料，时间为1958—2001年。这里改用美国NCEP资料，时间为1948—2006年，两种资料计算的结果一致。

图5.4.9分别是涡动温度的水平分布和沿N30°的垂直剖面分布。在亚洲－北太平洋区域上存在一个大陆性的正涡动温度区和一个海洋性的负涡动温度区，其正负分界线大致沿E150°，最大的正负中心沿N30°。沿N30°。的垂直剖面上可以看到西部大陆与东部海洋上正负对比的涡动温度分布。高层200～300 hPa上和低层700 hPa以下各存在正与负的涡动温度分布区。
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图5.4.9　a．1948—2006年500～200 hPa层平均的夏季涡动温度分布；b．沿N30°垂直剖面的涡动温度分布

根据涡动温度的上述水平对比分布，取区域（N15°～50°，E60°～120°）代表亚洲大陆，取区域（N15°～50°，W180°～120°）代表海洋。亚洲区域上的涡动温度逐年距平和北太平洋上涡动温度逐年距平序列和两者的差都给出在图5.4.10中。亚洲大陆上和东部海洋上的涡动温度距平的位相是相反的，即亚洲涡动温度升高时，太平洋上涡动温度降低，反之亦然。由此，用亚洲区域平均的涡动温度减太平洋区域平均的涡动温度，得到亚洲－太平洋涛动指数（APO Index）。这个指数在过去近60年中存在长期减弱的趋势。20世纪70年代以前普遍是正值，80年代以来以负值为主。APO指数的年代际趋势和阶段性变化与东亚季风的强度减弱和季风降水的年代际变化特征有联系。60年代中期以前APO指数正值大与季风强和黄河流域降水偏多一致。60年代后期到80年代APO指数减弱，东亚季风减弱，季风雨带南退到长江流域。1992年前后开始APO指数再度减弱，对应季风在长江和黄河流域区域的再度减弱和华南降水的增多（Qian，Qin，2008；Yao，et al.
 ，2008）。依照图5.4.9b中低层大气中涡动温度的对比分布还可以构造低层的热力指数序列，特别是高原东西不同部位上的热力指数与东亚季风和夏季降水的联系。
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图5.4.10　a．亚洲及北太平洋区域上的涡动温度逐年距平；b．两者的差构成的APO指数序列

9．其他环流指数

其他大气环流指数有与东亚冬季风和夏季风相联系的指数。西伯利亚高压是欧亚大陆上的半永久性大气活动中心。西伯利亚高压指数（SHI）定义为N40°～65°，E80°～120°范围内海平面气压（SLP）的均值。由于西伯利亚高压与东亚冬季风强弱之间的关系，人们必然也要构造一个东亚冬季风指数（EAWMI）。D'Arrigo等人（2005）把EAWMI的范围取在N40°～65°和E110°～160°。

此外，东亚地区由于特殊的海陆分布，特别是青藏高原的存在形成了特殊的东亚季风气候。人们也用一个环流指数来描述东亚季风的强弱变化。图5.4.11是用东亚海陆之间的月海平面气压差计算的东亚季风指数。19世纪末到20世纪初，东亚季风指数处于负距平的位相。从20世纪20年代开始，这一季风指数一直处于正的位相。70年代末，东亚季风指数再次位于负的位相上。东亚季风指数能够较好地反映中国东部降水的年代际变化特征。
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图5.4.11　东亚季风指数（郭其蕴，1983，Guo，et al.
 ，2003）

上面我们介绍了目前人们常用的一些能够反映气候变化的指数。这些指数主要来自海洋热状况的海温变化和高低层大气气压场的变化。海温和气压（高度）场定义的指数有用一个点（区域）的要素变化，有用两个点（或区域）和多个点（区域）要素变化来表示的。这反映了大气和海洋振荡中存在着单极、偶极和多极的要素振荡过程。这些指数在百年内的变化，都反映出存在年代际的振荡过程，它们之间的位相关系值得进一步研究。

过去百年中，大尺度大气环流出现了明显的变化。大气环流的变率，包括年际尺度和年代际尺度的模态明显地受到ENSO的影响。1976—1977年的气候漂移就与PDO位相和多El Niño出现有关。它影响到了很多地区，包括热带季风区和太平洋地区，在20世纪出现了1900—1924和1947—1976年的年代际弱PDO时期与1925—1946年和1977—2005年的强PDO时期。多年代际变率也出现在大西洋的大气和海洋中，即大西洋年代际振荡（AMO）。中纬度西风在两半球增加了。观测到的大气中环状模态，从1979年到90年代后期在不同季节上都是增强的，伴随着大西洋和南极极锋气流的增强和风暴轴的增强，也伴随着冬季极涡的增强趋势。在月尺度上，南北半球环状模（SAM和NAM）和北大西洋涛动，是热带外地区的主要模态，并且NAO与NAM是紧密联系的。北半球西风增强，作为NAO和NAM变化的部分改变了从海洋到大陆的气流，也是冬季观测到的风暴轴和像欧洲等地区降水和气温变化的主要原因。南半球SAM变化形成了相反的趋势，即强烈的增暖趋势发生在南极半岛，而降温在大陆南极。


 §5.5　现代东亚气候

本节将要论述的东亚气候是指东亚季风区的气候。东亚季风区包括中国东部、朝鲜半岛和日本。东亚季风气候以降水的多时间尺度变化最为明显。图5.5.1和图5.5.2分别给出的是北京和首尔的年降水序列及其他们的阶段性变化。在北京过去270多年降水序列中，可分辨出4次偏多的时段和4次偏少的时段，年代际变化的振荡时间大约为70年。18世纪末到20世纪初北京经历了一次降水偏多的时段，但北京降水充沛的时段在19世纪后期的30年，20世纪的偏多时段在20世纪50—60年代，此后降水总趋势下降，2000年为世纪降水最少。在历次年代际降水偏少时段中总有至少一年年降水量少于300 mm。近20多年来已经有了这样的一年。未来10年内北京的降水，期望有向正距平方向发展的趋势。270多年来北京的年平均降水在600 mm左右，没有显著增加或减少的趋势。
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图5.5.1　a．北京年降水（1725—2003年）序列；b．阶段性变化过程滑动t
 -统计量曲线

图a中的虚线指示了图b中检测到的降水偏多的4个阶段和降水偏少的4个阶段。图b中点画线和虚线分别为a
 ＝0.01和a
 ＝0.05的显著性水平，A、B、C、E、F、G、H是达到显著转折标准的时间点。
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图5.5.2　a．首尔年降水（1777—19999年）序列；b．阶段性变化过程滑动t
 -统计量曲线

北京早期的降水是从文献“晴雨记录”中根据雨日转化来的。在韩国首尔，18和19世纪是用铜制雨量筒测量的降水。图5.5.2为首尔的多年雨量序列及其阶段性描述。首尔降水变化的阶段性并没有北京的清楚，变化位相上也不一致。近两个世纪以来，首尔降水能够达到干湿转换显著标准的也就3次，所以其年代际变化的平均周期也是70年左右。首尔降水最少的时段发生在19世纪末到20世纪初。20世纪能够看到3个低值时段，但维持的时间比较短，并且一次比一次的平均值要高。进入1990年以来首尔的降水又达到了一个高的水平。首尔的多年平均降水量在1200 mm左右，与我国江南的平均年雨量相当。

1998年，王绍武等给出了中国近百年的年降水序列和温度序列。如果把中国东部分成东北、华北、西北、华东、华中、西南和华南等7个区，每个区和总的7个区域上的年平均降水和年平均温度如图5.5.3所示。总的降水并没有出现长期的变化趋势，但温度存在长期趋势和不同时间尺度的振荡过程。从北京和首尔的降水年代际变化来看，它们都存在70年左右的振荡。很多的研究者也注意到我国不同区域的降水存在准20年的振荡。这种准20年的振荡在华北和华东的降水中也是明显的，即在120年中可以观察到6个完整的波动过程。温度变化中是明显存在长期增暖趋势的。图5.5.3（b）中的虚线勾画出了两个冷期之间70—80年的间隔。此外，在长期平滑振荡的基础上还存在准20年的短期振荡。
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图5.5.3　中国东部由北向南，东北、华北、西北、华东、华中、西南和华南等7个区和总的7个区域上的年平均降水（图a）和年平均温度（图b）序列（1880—1998年）

（Qian，Zhu，2001）

用子波变换的方法可提取出温度在中国东部各个区域序列的准20年和准70年振荡信号。图5.5.4是各区温度信号。20年振荡中包含10年冷和10年暖，70年振荡中有30～40年的冷暖变化。如果10年暖叠加上30～40年的暖，则实际的温度会出现异常的暖。90年代就是两个尺度上暖信号的叠加。20年代和40年代也是两个暖信号的叠加。在这3个10年中，全中国的温度都偏高，而1970年前后的10年，全国温度处于两个冷位相的叠加中。所以，温度变化会出现10年际的异常暖的事件和10年际异常冷的事件。
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图5.5.4　中国各区（1华南、2西南、3华中、4华东、5西北、6华北和7东北七个区域平均）温度子波变换在准20年和准70年振荡上的分量系数

实线为暖，虚线为冷。与实线重叠的柱区表示十年暖异常，与虚线重叠的柱区标示十年冷异常。



把中国各区上的年降水也做子波变换，则准20年和准70年振荡上的信号分解如图5.5.5所示。降水会出现20～30年的振荡。70年的长期振荡存在南方与北方位相相反的分布，即长江流域降水偏多时，北方降水偏少。无论是在中国过去500年的东部干湿变化信号中，还是图5.5.5b的信号中，异常降水信号都是由北向南传播的。50年代中国北方经历了10年际两个位相信号叠加的偏湿期，即异常湿期。20世纪10年代长江流域经历了10年际两个湿信号的叠加，即异常湿的10年。20年代，中国北方经历了10年干和长期干信号的叠加，即异常干的10年。
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图5.5.5　同图5.5.4但为中国各区降水子波变换系数，实线为湿，虚线为干

20年代中国北方出现了两个温度暖信号的叠加和两个降水干信号的叠加，所以出现了异常强的干旱10年。90年代中国北方经历了20年振荡中暖位相和70年振荡中暖位相的叠加，但没有出现两个时间尺度干位相的叠加。所以，90年代中国北方出现了10年际的暖期，但比较20年代并不是最严重的10年际的干旱期。

20年代末到30年代初出现的异常高温和异常降水偏少导致了黄河中上游降水的减少和高温蒸发，结果三门峡的流量在这个10年中也是最小的（图5.5.6a）。干旱也影响到了长江中上游，汉口的流量也出现了一个低值（图5.5.6b）。
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图5.5.6　a．黄河中游三门峡水文站的年流量；b．长江中游汉口水文站的年流量。低流量出现在20世纪20年代末到30年代初（Qian，et al.
 ，2007）

20年代我国北方出现的干旱是20世纪最严重的干旱十年际事件（Qian，et al.
 ，2007）。干旱最严重的年份在1928—1929年。图5.5.7给出了这期间12年中国5级干湿分布。1921年中国是一个洪涝年。从1922年开始，西北地区的干旱就开始增多起来。1928—1929年的严重干旱出现的范围更大，覆盖黄河的中上游和长江中游广大地区，尤其以河套地区最为严重。由于1927—1929年的持续严重干旱和粮食欠收，有3400万人遭饥荒，1000万人因饥荒而死亡。1928—1930年后人口迅速减少。巧的是美国西部大平原地区在30年代也因为高温和少雨导致了世纪最强的黑沙暴频发过程（Schubert，et al.
 ，2004），澳大利亚也在同期出现了降水的减少。这样一个少降水的年代际事件出现在不同大陆的内陆地区可以在图5.2.5看到。
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图5.5.7　1920—1931年逐年的干湿指数在中国东部地区的分布

干湿指数中的5表示严重干旱，4表示干旱，3为正常，2为偏湿，1为洪涝。



黄河在20世纪80—90年代出现持续多年的黄河下游断流事件并在1997年出现了世纪最长时间的断流。同样，20世纪20年代的严重干旱也出现在黄河的中上游。从图5.4.11看到，东亚夏季风从1979年开始经历着从正距平向负距平位相的转变，即东亚夏季风减弱了，华北的降水经历了减少，而长江流域降水经历了增多的年代际转变过程。利用覆盖中国的近500个站点逐日降水资料，图5.5.8给出了1960—1978年和1979—2000年两个时段逐日降水4mm／天线气候推进日期的分布比较。4mm／天降水日期线由东南沿海向西北的内地推进。东部降水推进表现为阶段性，反映出副热带高压等大气环流的季节性变化影响特征。西部降水日期线的推进比较均匀。无论东部，还是西部，它们都在7月底（210日）推进到了最西北的位置。到达这个位置后大约维持一个月，然后迅速向南撤退，这也与大气环流的季节变化相联系。气候平均4mm／天降水线并不能推进到我国的新疆，甚至甘肃的河西地区。但如果用过去40～50年的日降水做推进图，就可以看到4mm／天降水的推进日期线最后能沿祁连山向西伸展，到达敦煌附近。这就是中国唐代王之涣的《凉州词》中提到的“春风不度玉门关”的意思，即季风降水有一个最北界。因此，气候4mm／天降水推进线，能够很好地把中国划分为东部的季风区和西部的非季风区。
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图5.5.8　1960—1978年（a）和1979—2000年（b）两个时段逐日降水（4mm／天）线气候推进日期的分布比较。a和b中数字为相对1月1日的日期；c为两个时段的多年平均降水差（mm）。

比较后一时段与前一时段的日期线可以看出存在的两个差异。一是1979年以后的20年平均，日期线达到的最西北位置比前20年偏东南，即不再覆盖河套西北地区了。二是1979年以后，华北的日期线条数也明显减少了，正对应华北降水量的减小。图5.5.8c中给出了后一时段多年平均降水与前一时段多年平均降水的差。其分布表现出黄河流域以及长江中游区域的降水大幅度减少。这一降水减少的区域分布与20年代末发生的严重干旱区域是完全一致的。可以清楚地说明，20世纪中国北方经历了20—30年代和80—90年代两个时期的干旱过程。类似这样的北方严重干旱，在中国的过去500年中出现过多少次？

从北京近300年降水中能够看到，19世纪50年代中国北方也出现了年代际的严重干旱事件。图5.5.9是对首尔的年降水序列以及北京、长江下游早期的晴雨记录和近代观测降水序列，作子波变换提取的准70年振荡信号的变换系数序列。虚线表示干的信号，实线为湿的信号。1777年以来，华北已经经历了4次年代际干旱过程和3次年代际湿润的过程。首尔与华北的干湿位相相反，但与长江下游的位相相同，即当华北干旱发生的时候，首尔和长江下游是多雨水的。最近的一次干湿转换发生在1977—1979年。从长江下游到韩国这一区域的气候转湿，而华北干旱。根据准70年的振荡规律，Qian等（2003，2007）估计未来东亚地区的年代际干湿转换会发生在2010年前后，即从长江下游到韩国的区域降水会减少，而华北降水会增多。
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图5.5.9　首尔（a）年降水序列、北京（b）及长江下游（c）早期的晴雨记录和近代观测降水序列子波变换提取的准70年振荡信号，序列时期为1777—1997年（Qian et al.
 ，2003；Qian et al.
 ，2007）

虚线和深色圆表示干的时段，实线和浅色圆表示湿的时段。1977—1979年是最近的转变点，未来的干湿分布也展示在图中。



为什么韩国的年代际干湿位相与长江下游地区的相同，而与华北地区的相反，大气环流发生了怎样的变化？图5.5.10给出了1979年前后两个时段500 hPa以下的比湿输送场的年代平均分布。在1968—1978年时段，季风气流可以到达中蒙边界，即华北受季风气流的控制。西风槽位于中国的西北地区。1979—1998年时段，季风气流位置偏南，季风气流密集区从长江下游到韩国。西风带气流控制在华北和东北地区，西风槽位于东北。黄河上游受高空脊控制。两个时段的流场比较好地说明了，1979年前季风气流水汽输送可以到达黄河流域，那里的降水偏多。1979年后季风水汽输送减弱，达不到华北，而集中到达长江下游和韩国一线，对应华北降水减少，长江下游和韩国降水增多的格局。两个时段反映出季风气流和西风带气流发生了年代际的位置移动。
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图5.5.10　1979年前后两个时段500 hPa以下的比湿输送场的年代平均分布

通过1979年前后年代际降水差的计算可以看出，1979年以后，中国东部季风区中南方降水减少，长江下游降水增多，华北降水减少，东北降水增多的格局。这一降水异常分布型被概括在图5.5.11中。此外，1987年以后新疆的降水也增多了。1979年后，气流（图5.5.10b）显示出西太平洋副高脊线在华南沿海增强了，华北－西北地区也有一个脊的发展。如果把脊所在的位置用波动脊表示，则西风带和季风气流上，都有了槽与脊交替出现的波动流场结构。季风气流和西风带气流上的波动发生的位置漂移，甚至相反的位相分布，会导致不同区域上降水型的漂移和异常分布。由于青藏高原的存在，高原北侧的西风气流与高原东侧的季风气流相互作用的交界线，会随两支气流的位相变化发生位置在南北方向上的移动。东亚可能是全球大气环流中低纬度相互作用最显著的地区。显然，高原东侧季风气流的变化与低纬地带太平洋和印度洋的热力与动力作用有关，也与高原北侧西风气流的演变与极地热力和动力强迫有关。应用环流指数可以揭示它们对东亚气候的影响。这些降水异常型和环流的波动可以绘制在一张概念图（图5.5.11）中。

[image: ]


图5.5.11　季风气流与西风带气流绕青藏高原相互作用与降水异常型分布关系的概念图

干与湿标记为降水偏少与偏多的异常区域，对应为气流脊与槽的位置。



1979年后华南的夏季降水是减少了。在这之后的1992—1993年华南降水出现了一个突然增加的过程（Qian，Qin，2008）。图5.5.12是根据Xie等（2007）的1978—2002年0.5°×0.5°亚洲地区（N5°～60°，E65°～155°）网格点日雨量资料，绘制的暴雨（＞50 mm／天）年平均的气候分布及其总雨量的趋势。暴雨主要出现在南亚季风区和东亚季风区。图5.5.12a中的虚线较好地区分了亚洲的季风区和非季风区以及南亚季风区和东亚季风区。沿中南半岛西部的南北方向上存在一条暴雨极小带，但这里中等以下的降水，无论雨量和雨日都比其他地区多。
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图5.5.12　亚洲1978—2002年年暴雨量气候分布（图a）及其年总雨量的趋势系数分布（图b）（Yao等，2008）

1978—2002年的25年亚洲地区年总降水量的趋势分布如图5.5.12b所示。从亚洲西南部经过中国中部到东北亚出现了降水量趋势的减小带，其中三个中心分别在巴基斯坦、黄河上游和远东。东亚以华南为中心，西北亚以新疆为中心，出现了两个正的降水趋势区。在中国过去50年中，降水增加的趋势从长江中下游地区南移到了华南。中国季风边缘活动带上降水趋势仍然减少，但是新疆降水还在增加。

以西南亚和华南的降水为例，年暴雨量和大雨量及小－中雨量发生了相反的变化。1992—1993年在华南出现了突然增加的过程，而在西南亚是持续减小的。当然，华南的总降水量也在1992—1993年发生了突然增加，以暴雨和大雨的突然增加最为显著。从图5.4.10和图5.4.11中也能看出，这一时期华南降水的增加与东亚季风的进一步减弱有关。


 §5.6　大气低频振荡

大气低频振荡是指大气中存在的30～50天准周期振荡和10～20天准双周振荡现象。30～50天大气低频振荡现象是首先在热带大气中发现的，后来在中纬度地区也发现存在30～50天的大气低频振荡。10～20天的大气低频振荡主要发现在季风区。大气低频振荡也称为季节内振荡（intraseasonal oscillations，ISO）。ISO最早是由Madden和Julian（1971，1972）发现的，它是热带大气中非常重要的气候变化信号。30～60天振荡，也称MJO，被限定在热带（N20°～S20°）之间并在赤道上振幅最大，垂直结构与Walker环流相似。在低层风辐合的地方气压低，有上升运动，而在高层为辐散。低层的振荡和250 hPa的风是反位相的。上层风在热带地区有一个明显的纬向波数1的结构，但随经度变化。波动向东传播的速度大致是10 m/s，这个速度在东部热带太平洋和大西洋比印度洋和西太平洋上的大。环流的强度也随经度变化。它对印度洋和西太平洋上的云量有强烈的影响，对Amazon和Congo流域的对流带有弱的影响。它对东热带太平洋冷水（大气下沉）区上的云量的影响可以不予考虑。

对30～60天振荡的研究很多，但振荡的很多特征并没有得到解释。Madden，Julian（1971）认为振荡可能是赤道Kelvin波。但是，理论上的移动速度要远大于观测到的速度，甚至时空基本流和耗散过程都考虑了也是这样。进一步的问题是，纬向风与位势高度之间的位相关系并不与Kelvin波的特征一致（Murakami，et al.
 ，1986）。这些不确定性说明，30～60天振荡不是简单的自由Kelvin波而是受到表面风振荡和潜热释放相互作用的影响。

图5.6.1是热带30～60天大气环流振荡，在不同位相下的经度－高度结构示意图。一个振荡从印度洋开始向东传播，对流上升区的东侧有一类似的Walker环流结构。当上升区到达东太平洋区域时，环流结构发生了变化。

热带大气30～50天振荡存在下列基本特征：一是地域特征。赤道西太平洋、南亚季风区和赤道东太平洋（尤其在对流层上部），是热带大气季节内振荡活动最频繁的3个地区。二是波谱特征。热带大气季节内振荡虽多受纬向1波扰动所控制，但它仍是多尺度系统，既有次1波的其他行星尺度扰动，也有超级云团一类的系统。三是传播特征。热带大气季节内振荡在赤道附近地区虽主要表现为东传，但仍可见到西传（离赤道较远地方）的情况，对流层上下层可以存在不同纬向移动的情况。四是结构特征。准45天振荡在纬向风扰动上，随高度呈现西倾结构，垂直速度场是上升运动，温度场扰动也呈西倾结构，但不及风场明显。在中纬度大气中，无论是平流层大气的高度异常、温度异常，还是对流层及地面大气的高度及气压异常，资料分析的功率谱上，都表现出存在明显的30～50天振荡。
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图5.6.1　热带30～60天大气环流振荡，在不同位相下的经度—高度结构示意图（Madden，Julian，1972）

对流层的高度给出在每一小图的顶部，海平面气压给出在图的底部。云指示为对流增强的区域，前后图之间的时间间隔大约为6天。



图5.6.2给出的是MJO由赤道印度洋向东传播时间线的空间分布。沿赤道向东的传播速度是向赤道外传播速度的几倍。
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图5.6.2　热带大气低频振荡向东传播时间线的空间分布

Wang和Rui（1990）的分析指出，大气低频振荡的传播可以分为3类。向东传播的占65％，独立向北传播的占20％，向西传播的占15％。图5.6.3a给出的是MJO主要起源于赤道印度洋，它可以经过南海向西北太平洋传播，也可以传播到达澳大利亚，甚至南太平洋。图5.6.3b给出的是向北传播的情形，两个主要的源地分别在赤道印度洋和赤道西太平洋。图5.6.3c给出的是向西和向西北传播的情况。
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图5.6.3　大气低频振荡的源地及其传播的三类方向

a．向东；b．向北；c．向西。箭头为传播方向。

年际降水异常与季风季节内的大气低频振荡有密切的联系。图5.6.4是Lawrence和Webster（2001）给出的印度南部（N10°～15°，E75°～80°）1987年6—9月份的降水率和同期南北剖面上的降水时间变化。从区域平均的降水时间序列看，夏季降水有4次过程，中间两次降水过程较强。这4次过程实际上是4次季节内振荡在印度洋地区由南向北传播经过印度南部的结果。季节内振荡是没有准确的周期可言的，但按照它传播的方向特性是可以用于预报的。以第2次振荡的传播为例，6月11—12日发现在S10°，15日到达赤道，21—22日到达N10°，7月上旬才到达印度的北部。从最早在S10°被发现，传播到达印度北部，经过了近一个月的时间。
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图5.6.4　印度南部（N10°～15°，E75°～80°）1987年6—9月份的估计降水率和同期南北（S20°～N30°，E75°～80°）剖面上降水（大于5mm/day）随时间的变化（Lawrence，Webster，2001）

在南亚－印度洋地区确实存在着季风季节内波动的传播。图5.6.5是2004年E60°～100°范围上的日降水波动的传播情况。从5月到10月有7次波动，首先形成在赤道上，然后向赤道外传播。向赤道北传播可以到达N25°～30°的南亚大陆地区，向南传播的波动也能到达S15°的位置。波动传播的时间大约要15～20天。

[image: ]


图5.6.5　2004年5—10月E60～100°范围上平均日降水波动的向赤道外的传播（引自Li T）

从全球来看，OLR反映的25～80天振荡振幅存在两个大振幅中心，一个在赤道印度洋，另一个在南海－西太平洋。形成于这两个区域上的扰动可以传播到其他地区并引起当地的严重灾害。2004年印度的中北部（N15°～30°，E60°～100°）地区，5月底降水偏少，出现严重干旱，但在6月中旬就出现了严重的洪涝。

南亚季风区和赤道西太平洋菲律宾暖池区，是热带对流最为活跃的两个地区。对流热力强迫会形成环流上的遥相关型或正压的Rossby波列。强的南亚季风对应强的季节内振荡的活动，由此激发的异常环流主要影响亚非陆地地区（图5.6.6a）。对菲律宾暖池在大气中扰动的强迫作用和由此激发的行星波列，Nitta（1987）、Huang和Li（1988）已有分析。图5.6.6b中菲律宾热力强迫形成的正压Rossby波列，可以沿东亚－太平洋传播到北美。
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图5.6.6　强印度夏季风（a）和强西北太平夏季风（b）期间，强对流活动激发的环流异常（Wang et al.
 ，2001）

实线和虚线分别表示低层和高层环流异常，A和C分别为反气旋和气旋的位置。



在南亚－印度洋地区，一个主要的ISO特征就是波动的向北传播。对向北传播的机制有不同的解释。“大气－陆地相互作用”论的解释是：陆地表面热通量导致边界层对流和引起对流带向北移动。“大气－海洋相互作用”论的解释是：先前于对流的负潜热通量形成暖的海温，可以减小状态的稳定性，结果导致对流的向北移动。“Rossby波能量迸发”论的解释是：赤道ISO在向东传播的过程中，Rossby波的能量迸发使其向北传播。

对MJO向东传播的机理解释主要有三条：（1）赤道波－对流反馈；（2）蒸发－风反馈；（3）摩擦辐合反馈。当然还有其他反馈机制，包括海气耦合和云－辐射相互作用等。

MJO和ISO是具有准周期振荡的波动，但不存在季节锁相特征。利用1999—2007年日平均热带卫星雷达测量降水（TRMM）资料，可得到候平均降水波动的季节锁向。彩图5.6.7（参看此处）
 分别给出了降水量沿E110°～120°平均的经向（S50°～N50°）与时间（候）的气候分布。在27候（5月中旬）前东亚－澳大利亚的降水中心集中在赤道上，出现了3次向南传播的30天振荡。春季，中国江南静止锋上降水存在20天左右的波动。大约在28—30候（5月底），赤道上的降水波动向北移动和江南的降水波动向南移动，先后到达南海，形成了南海夏季风的爆发。31—32候，南海中部的降水波动减弱。但有一个降水波动由华南沿海向北移动，先后到达江南、长江下游、淮河流域和华北地区，形成了中国东部的夏季风降水。与此同时，赤道上又形成新的降水波动向北传播，先后经过南海和中国东部地区。这些波动的出现，其时间间隔都在30天左右，并具有季节锁向的特征。

应该说，每天的天气要素，包括降水和气温的实况反映中，都是气候变化与天气扰动的叠加结果。彩图5.6.7中给出的是正常的气候振荡，那么实际观测到的ISO中应该包含天气扰动和气候振荡。如果我们不考虑天气扰动的偏移作用，长期坚持气候振荡锁相特征的预报，则预报准确率就是气候得分，能够预报出天气扰动的得分是有技巧的得分。


第六章　气候极端事件


 §6.1　极端天气与气候事件

根据“天气是短时间（几天）内的大气运动及其现象的特征”这一定义，极端天气事件是指从统计分布上看某一地点或地区不常或极少发生的天气事件。从温度来看，北京在过去百年中5月1日有100个温度值。在这100个日平均、日最高或日最低温度值中总有一些日特别高，也有一些日特别低。每一个这样高的温度或低的温度就是极端天气在温度这个要素上的表现。100个5月1日的降水也有特别多的日雨量，它们是极端天气在降水上的反映。当然也可以用相连前后几天的温度和降水量来反映极端天气事件，它们是与发生的天气过程联系在一起的。例如，在计算北京5月1日的极端事件时，考虑以5月1日为中心日的前后5天、7天、9天或11天的平均气候来确认极端天气事件。除了最高温度、最低温度、日雨量来反映极端天气事件外，还可以从温度日较差、热指数以及天气现象如霜冻等来描述极端天气事件。

极端气候事件是指某一时段许多天气事件的平均状况是极端的。比如，北京夏季高于38℃的温度百年平均每年不到1天，但在其中某一年夏季的1个月中就出现了10天，这就形成了极端气候事件。特定某一日，相对气候值的高值（高端或低端）事件称为日极端（daily extreme）事件。特定某一候、某一旬、某一月，相对对应时段的气候值也能够得到其极端气候事件，相对一个季的极端气候事件称为季节极端（seasonal extreme）事件。2006年夏季出现在重庆的高温事件，就是季节极端气候事件。2007年夏季淮河流域持续暴雨引起的洪涝灾害是极端气候事件。2008年1月10日到2月2日，发生在我国南方的低温雨雪冰冻灾害也是近50年罕见的极端气候事件。对一个站或一个地区的降水，每年夏季都会发生几次日雨量大于100mm的情况，这是极端天气事件。但在1998年夏季有比常年多得多的特大暴雨事件发生了，这样就形成了一个季度的总降水量偏多。多年少见的洪涝灾害事件就是由这些群集暴雨事件形成的，这就是季节降水极端气候事件。

极端天气事件包括中小尺度的龙卷风、雷暴、冰雹、强风、暴雨、沙尘暴等，大尺度的热带气旋、中纬度风暴、热浪、低温冷害、暴风雪。它们的活动频率和维持时间决定了气候极端事件。

极端天气事件多少的确认，依赖人们给定的门限值或阈值。阈值太高，事件就少。阈值取得低，事件就多。为了公平取值，常常用百分位（percentile）值来确认极端事件。例如，假定30年30个7月1日最低气温遵从为正态分布，通常分别取上10％的百分位值和下10％的百分位值作为极端事件的阈值。

图6.1.1是用来说明如何确认冷夜与暖夜的。图中，上面的线是某站最低温度上百分位值多年平均的序列，下面的线是最低温度下百分位值多年平均序列。中间实线是这个站某一年的逐日365个最低温度。这一年中那些最低温度值落在上线的上部的，对应那些夜晚称为暖夜，即那些天的夜间温度比较高，落在了预先给定的阈值之上。可以数一下这年有多少个夜间最低温度超过了对应该日的阈值，它们的和为该年的暖夜天数。每年都有暖夜统计数，计算30年或50年的暖夜数，就可以画出暖夜变化的逐年趋势来。这种趋势就能反映极端气候的变化。
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图6.1.1　冷夜与暖夜的确定（Jones，et al.
 ，1999；Yan，et al.
 ，2002）

同样，统计落在下线下方的那些最低温度对应的夜晚数，称为冷夜数。每年也有一个统计数，也会得到冷夜的气候趋势变化来。

用日最高温度来做同样的分析，就可以得到暖日和冷日的年统计数，并可分析它们的气候变化趋势。

气候的平均值与极端事件之间存在着相互的联系。近年来，对极端天气和气候事件，特别是它们的变化趋势的研究受到了科学界和社会的广泛重视。从要素的统计特征变化上可以帮助人们认识气候变化的趋势。图6.1.2中以温度的统计特征变化为例来说明。极端气候事件既受到长时期该变量气候平均值变化的影响，又受到方差变化的影响。因为温度是服从正态分布的，出现的第一种情况是，在两个时段中统计分布在形态没有变化，变化的是温度的平均值增加（或减少）。新的气候分布将会比老的气候有更多的热天和更少的冷天，包括冷夜减少、暖夜增多、冷日减少和暖日增多。出现第二种情况是，新的气候环境下平均温度附近温度值出现的频率（或概率）大大减少，频率分布趋向于冷暖天气的增多，即方差增大。我们面临的气候变化常常是，既有平均值的漂移，也有方差的变化，这就是第三种情况。

[image: ]


图6.1.2　温度气候概率分布的形态与极端事件的变化（IPCC，2001）

a．均值增加；b．方差增加；c．均值和方差增加

从图5.1.9中看出中欧夏季（JJA）温度距平（相对1961—1990年）在过去200多年来的变化。中欧在19世纪温度是逐渐下降的，20世纪初温度达到一个比较低的时期，1950年气候温度较高，20世纪70年代是次低值时段，80年代以来温度有维持上升的趋势。在200多年中2003年夏季温度是最高的。如果有足够的资料，可以绘制不同时段的温度概率分布。相对近30年的频率分布，2003年夏季温度的分布在平均值和方差上都发生了变化，也比历史次大值的1807年夏季高了3.8℃。

极端气候的研究常常包括对要素本身极端情况的分析，如日最高温度T
 max
 、日最低温度T
 min
 和不同时间尺度的降水总量等。要素平均值的微小变化会伴随着要素极端值的显著改变。对要素值的概率分布拟合包括下列方法。经验法（emperical methods）是基于数据排序后的内插，样本数量较多的时候效果较好。解析式分布拟合（analytical distribution fit）常用来分析有限的数据。Gaussian拟合方法适用在数据本身有很多观测值接近均值的情况。Gamma或者对数正态（lognormal）分布适用在瞬时观测的要素值和离散现象的累积值。Hirst分布，是用来拟合降水序列中的最大或最小值，而不是对整个序列的拟合。

极端温度的描述包括：日最高温度和日最低温度，或某一时段（候、旬、月、季、年）上温度的定界以及依赖其他指标的温度定界。极端降水的描述包括：降水的形态（固态与液态，液态还可分冻雨）、雨量、频率、强度和持续时间等。对极端事件的研究，目前已经发展和积累了几百个不同的指数，即通过指数的分布和变化来反映极端事件的时空特征。

（1）温度的百分位指数（T
 n和T
 x分别代表日最低温度和日最高温度）

· 冷夜TnlOp，（T
 n＜10th％），极端冷夜T
 nlp，（T
 n＜lth％）；

· 冷日TxlOp，（T
 x＜10th％），极端冷日T
 xlp，（T
 n＜lth％）；

· 暖夜Tn9Op，（T
 n＞90th％），极端暖夜T
 n99p，（T
 n＞99th％）；

· 暖日Tx90p，（T
 x＞90th％），极端暖日T
 x99p，（T
 x＞99th％）。

（2）冷暖时段指标

· 暖时段指数（warm spell duration indicator）：满足T
 x＞90th％持续6天以上的年数量；

· 冷时段指数（cold spell duration indicator）：满足T
 n＜10th％持续6天以上的年数量；

· 持续暖日指数CWDI：逐日最高温度Ti
 ,j
 ＞Ti，
 mean＋5℃，持续6天以上的天数，其中，Ti
 ，mean为1961—1990年中心在第i
 天的5天滑动平均；

· 持续冷日指数CCDI：逐日最低温度Ti
 ，j
 ＜Ti
 ，mean－5℃，持续6天以上的天数。

（3）生物温度指标

· 日较差DTR＝T
 x－T
 n；

· 生长期长度GSL：从开始日到结束日6个连续日平均温度Td≥5℃的天数。

（4）物理温度指标

· 霜日（T
 n≤0℃）；

· 夏日（T
 x≥25℃）；

· 冰日（T
 x≤0℃）；

· 热带温度（T
 n≥20℃）。

（5）雨日指数

· 雨日数R
 10 mm≥10 mm／天的天数；

· 雨日数R
 20 mm≥20 mm／天的天数；

· 暴雨日数R
 50 mm≥50 mm／天的天数；

· 有效雨日数，R
 ≥1.0mm／天的天数；

· 痕量雨日数，无记录量的降水日；

· 微量雨日数，有雨量，但小于1.0 mm／天；

· 年总湿日数（ATWD）：年内所有雨日数；

· 连续干日数（CDD）：连续无雨日≥3天；

· 连续湿日数（CDD）：连续有雨日≥3天；

· 非常湿日数（VWD，R
 95p）：雨量＞95 th的天数；

· 极端湿日数（EWD，R
 99p）：雨量＞99 th的天数；

· DR95p：前后两个R
 95p的差。

（6）雨强指标

· 最大日降水量M
 1d；

· 最大5天降水量M
 5d；

· SDII：年总降水与年雨日的比；

· R3d：年最大3日总降水；

· R5d：年最大5日总降水；

· RlOd：年最大10日总降水。

（7）降水持续指标

· 最大连续干日数（CDD）：RR＜1 mm／天；

· DCDD：两个20年的CDD差；

· 最大连续湿日数（CWD）：RR＞＝1 mm／天；

· DCWD：两个20年的CWD差；

· 总持续雨日（＞1 mm／天）与总雨日的百分比（PWD）；

· 总持续干日与总干日的百分比（PDD）；

· 降水的百分位指数（相对气候平均的R＞90 th强降水和R＞95 th极端强降水）。

对于天气和气候极端事件的适应或减缓措施主要有：（1）建立早期的预警系统，这是减少极端事件灾害的最有效的措施之一，包括监测、资料与信息传输和收集、预报或预测、风险评估以及制作气候资料集等方面。包括中国在内的许多国家已发布了试验性的季度和年际预报。（2）加强国际合作，发展和实施全球、区域和国家级减灾战略。（3）加强天气气候极端事件变化原因及其与全球气候变化关系的研究。IPCC第一工作组最近提出了下列需要进一步研究的问题：改进强天气事件监测的资料收集及其分析工作，从观测上确认这些事件是否增加，为了将来的检测，应建立共同的关于天气与气候极端事件的指数和指标；了解导致极端事件的过程，在研究和改进模式或过程研究中，改进对它们的表征和预测方法；改进模式对强天气事件的模拟；提高极端事件模式预测的信度；研究极端事件的可预报性，包括在多大程度上它们是可能预测的，哪些极端事件，并在何地是需要和可以预报的；研究预测极端事件的变化对基础建设计划、设计和相关应用的影响；从观测和预测方面研究极端事件问题中的主要不确定性和未来需求。


 §6.2　极端气候事件

对极端气候事件的评估需要较长的天气要素观测序列，需要认识要素平均值的变化和相对平均值的偏差变化。极端值的变化需要在一个时空尺度下进行，从全球性的极端暖年到局地的强降水峰值，需要以日以为单位的或更短时间尺度的资料。极端事件的研究往往关注它的变化趋势，这就要求有足够长的序列。另外，极端事件分析的方法也很重要。目前对观测到的极端事件年际变率研究，像季节平均的标准偏差，冬季和夏季温度变率的趋势研究仍然很少。

可以说，2002和2003年欧洲的气候从一个极端走到了另一个极端。2002年欧洲出现了百年不遇的大洪水。图6.2.1是欧洲一条河的径流站200多年的最大流量记录。2002年记录到了过去200多年来的最大流量记录，达到5200 m3
 /s。另外一个大流量的年份是1845年，流量达到4500 m3
 /s。20世纪的最大流量出现在1940年，流量达到3300 m3
 /s。如果不是2002年大水的出现，200多年来的流量是递减的。在19世纪，流量的平均值和流量的变率都比较大。在20世纪的前50年中流量的平均值小，变率也小。在20世纪的后50年流量的平均值小，但流量的变率不小。
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图6.2.1　欧洲一条河流上流量站200多年的流量记录

2003年欧洲夏季出现了持续的高温、热浪，引发了少有的森林大火。以温度为例，图6.2.2是瑞士1864—2003年夏季温度的频率分布。它的多年平均温度为17℃，满足Gaussian频率分布，极端热的2003年平均温度超过22℃，1909和1947年是除了2003年外的极端低温和极端高温事件。在瑞士过去的137年中，20～22℃平均温度的区间中没有出现过类似的高温事件。英国局地气温达到38.1℃。法国认为这次高温热浪是自第二次世界大战以来最强的。
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图6.2.2　瑞士1864—2003年夏季温度的频率分布（Schär, Jendritzky, 2004; Schar, et al.
 ，2004）

平均温度为17℃，频率为Gaussian分布如曲线所示，极端热的2003年平均温度超过22℃，137年每年的平均温度都用垂直线标注，1909和1947年是除了2003年外的极端低温和极端高温事件。标准差（σ
 ）和2003年的距平相对标准差的比（T'/σ
 ）也给出在图中。



2003年夏季我国南方也同时出现了持续的高温和热浪极端事件，持续时间在20～50天之间。38℃的区域高温和局地的40℃高温出现在长江以南地区，时间从2003年7月1日到8月10日。图6.2.3给出的是长江下游和华南区域站点平均的高温（35～38℃）和强高温（大于38℃）天数。近年来，这一地区的强高温热浪事件有加剧的趋势。
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图6.2.3　1961—2007年长江下游（E110°～120°，N28°～32°）（a）和华南（E110°～120°，N22°～28°）（b）区域站点每年平均的高温（35～38℃）和强高温（大于38℃）的年天数

在2003和2006年夏季我国南方的高温热浪事件之后，2007—2008年的冬季我国南方又出现了持续的低温雨雪冰冻天气。图6.2.4给出的是1952—2008年长江中下游及贵州区域平均的冬季冰冻日数。2008年区域平均的冰冻天数达到7～8天，而历史上最多的1955和1964年是5～6天。近20年来这一区域冬季冰冻日数只有2～3天。2007—2008年冬季的冰冻事件成为近50年之最。
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图6.2.4　1952—2008年长江中下游（包含：湖南、湖北、江西、安徽、江苏、上海）及贵州区域平均的冬季冰冻日数，虚线为多年平均日数（国家气候中心，2008）

早期的热带海洋风暴观测资料质量，要比现代卫星等观测的信度要差些，但最新的分析认为，大西洋的热带风暴和飓风数是增加的。图6.2.5给出了大西洋热带风暴和飓风的年频数以及一般飓风（1～2等级）和强飓风（3～5等级）的年频数序列。这些分类的风暴序列在过去的150年来都是增加的，强飓风增加的速率比较大。20世纪10—20年代和70—80年代的热带风暴和强飓风年频数相对其前后年代的要少，这反映了热带风暴存在着年代际的频次变化。
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图6.2.5　大西洋热带风暴和飓风的年频数以及一般飓风（1～2等级）和强飓风（3～5等级）的年频数序列

来自http://hurricane.csc.oaa。

近年来大西洋的飓风和西北太平洋上的强台风分别给美国和中国沿海造成了很大的局地灾害。2004年大西洋有15个命名的热带风暴，其中有9个飓风，4个袭击佛罗里达州，形成了灾害。风暴强弱不同，其能量不同，造成的灾害也会不同。热带气旋、飓风和台风，在不同的地方有不同的叫法。根据强度不同可以分热带风暴、命名的热带风暴、飓风（台风）和超强飓风（超强台风），还有用命名风暴日数、飓风日数来标示它们的强度的。为了统一起见，累积气旋能量指数（ACE index）（Levinson, Waple, 2004）可用来表示热带风暴的强度。ACE指数（ACEI）定义为6小时最大持续风速的平方和，它避免了风暴分级上的不连续性。西北太平洋上热带风暴（台风）是世界各大洋最多的，所以ACEI的值也最大。ACEI是所有风暴强度和持续时间反映在能量上的综合。20世纪80年代以来，北太平洋和北大西洋上的热带风暴能量是增强的。北太平洋风暴能量年代际变化最清楚，北大西洋风暴能量的增强趋势更清楚。

自从20世纪70年代以来，热带气旋在强度和持续时间上均增加。热带气旋受ENSO及其年代际变化的影响，引起热带风暴数和轨迹的重新分布，但是不同的洋盆地区变化不同。由于70年代中期以来的海洋增暖，飓风显示有增多的趋势和在生命期上的延长以及强度上有增强的趋势。热带气旋数最大的增加是在北太平洋、印度洋和西南太平洋。第一个记录到的南大西洋热带气旋是2004年3月出现在巴西沿海。最近的研究发现，西北太平洋热带风暴发生季节有提早的长期趋势（钱维宏等，2006），亚洲南部边缘海域形成的风暴有向赤道扩展的趋势（钱维宏等，2008）。

强的温带气旋也常常伴随着极端天气事件，特别是风暴和沙尘暴的出现。与大气环流的变化相联系，温带气旋的数目、强度和路径也发生了变化。有很多研究工作利用美国的NCEP再分析资料和欧洲再分析资料（ERA-40），分析了两个半球不同区域上温带气旋的强度、数目和路径的变化趋势。再分析资料有对观测资料同化时段的依赖性和存在的偏差影响，图6.2.6是用站点直接观测气压计算的梯度，用地转风来描述温带气旋的长期变化。从1881年开始的这一用百分位表示的极端事件和标准化地转风指数序列，在19世纪末从高的水平降低到1960年的低值水平，1990年突然上升到一个高的水平后又再次下降。正的北大西洋涛动（NAO）冬季指数年份，常常伴随着频繁出现的强温带风暴。
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图6.2.6　西北欧（21站包括British Isles, North Sea和Norwegian Sea）标准化的地面气压梯度计算的地转风温带气旋指数序列（1881—2004）（Alexandersson et al.
 , 2000）

圆圈为95th百分位，十字叉表示99th百分位。



位于南亚的印度处于全球季风的核心地区，适量的降水是农业需要的，但过量的降水往往成灾。图6.2.7是印度1953—1997年的历年洪涝面积。作为主要季风区，每年都会有一些地方遭受洪涝灾害，但大面积的洪涝灾害就会使整个国家的经济和人民的生活受到重大影响。1976—1978年中国降水属正常偏少，但印度连续3年洪涝，受灾面积超过100000 km2
 。在1976—1977年的连续两年洪涝之后，1978年是洪涝面积最多的一年，1977年的人口死亡数达到20世纪后50年的最高，为1100多人。
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图6.2.7　印度1953—1997年的历年洪涝面积（a）和历年洪涝死亡人数（b）

（BWDB，2000；Mirza，2001）

采用近期中国气象局公布的全国近500站逐日降水资料计算夏季（JJA）降水的标准差分布，可检测到黄河下游（华北）、长江中下游和华南沿海（珠江流域）三个大的变率中心。图6.2.8是华北1954—2000年夏季（JJA）降水标准差（mm）和选择的19站平均年降水量序列。19站平均降水量的峰值出现在1956，1963，1973，1996年，谷值在1965，1997年。夏季降水最大年份是1956年，该年只有11站有值，最小是1997年。峰值降水的1956年出现在1978年前的年代际多水期，1997年的极端少雨年出现在降水年代际少水期。20世纪的后20年也是黄河断流事件频繁发生的年代。1997年黄河下游断流226天，年断流13次，年中只有1个月没有发生断流，断流河段达700 km。1959—1978年的年平均降水量是336.1 mm，1979—1998年的平均降水是305.3 mm。
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图6.2.8　华北1954—2000年夏季（JJA）降水标准差（a）和选择的19站平均年降水量（b）序列

b中右边的数字标示不同年份用到的站点数。



在长江中下游夏季降水变率最大的区域上选择33站，夏季降水峰值年份出现在1954，1969，1980，1996，1998和1999年，1978年是50年来长江中下游降水最少的一年（图6.2.9）。虽然最大的夏季降水出现在1954年，但从1980年开始，长江中下游的降水进入到了一个相对多的年代际阶段。以1979年前后分两个时段，前段年代际平均降水相对后段低，但50年的极端降水（特别多和特别少的年份）都集中在前段。最多的夏季降水量可以是最少夏季降水量的3～4倍。
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图6.2.9　长江中下游1951—2000年夏季（JJA）降水标准差（a）和选择的33站平均年降水量（b）序列

b中右边的数字标示不同年份用到的站点数。



图6.2.10是选择的珠江流域站点及其夏季降水序列，其峰值年出现在1955、1959、1966、1968、1994和1997年，谷值在1989和1990年。珠江流域夏季降水的极端年份主要出现在20世纪的最后20年中。1989和1990年连续2年夏季降水量最低，形成了严重的干旱，而1994年最多，成为洪涝年。1994年夏季降水量是1989年或1990年的3倍，1992年前后华南的夏季降水表现出明显的突变和平均值与极端值的剧烈变化。
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图6.2.10　珠江流域1953—2000年夏季（JJA）降水标准差（a）和选择的20站平均年降水量（b）序列

b中右边的数字标示不同年份用到的站点数。


 §6.3　气候极端事件的全球趋势

异常气象现象的变化带来的影响是巨大的。如最高气温升高和热浪增加可引起老人和城市贫民死亡和重病风险增大，对许多农作物的损害增多。最低气温升高、寒潮减少，将使部分农作物的损害风险减少，另一部分作物风险增加，部分害虫的栖息、活动范围扩大。强降水增多，会导致因洪水、滑坡、雪崩、泥石流造成的损害增加，土壤的侵蚀加重。中纬度大陆内陆夏季干旱增加，可造成农作物减产，因地下水过量抽取，引起地基下沉的建筑物损坏增多，水资源总量减少，水质下降，森林火灾风险增大。热带气旋的最大风强、平均和最大降水强度增加，会引起生活风险，传染病及其他风险增加，海岸土壤流失及对沿岸建筑物、基础建设设施的损害增加，对珊瑚礁和红树林等沿岸生态系统的损害增加等。与El Niño现象有关的干旱和洪水增加，可使干旱、洪水地区的农牧业减产，干旱地区的水力发电减少。亚洲的夏季季风带来的降水量变化增加会使亚洲温带、热带地区的洪水、干旱程度增加。中纬度的风暴强度增大会造成财产损失增加，对沿海生态系统的损害增加，人类生活和健康的风险增大（IPCC, 2001）。

如果有足够长的要素序列就可以分析出极端事件分布随时间的长期变化。图6.3.1是最近百年来全球最低温度分三个时段计算的冷夜和暖夜数，出现的可能性分布。比较前两个时段，1979—2003年期间的平均全球温度暖期中，冷夜数减少了，但暖夜数增多了。新的分析结果指出，全球冷夜（T
 n10）在1951—2003年和1979—2003年每10年减少的趋势分别是－1.17±0.20％和－1.24±0.44％；全球暖夜（T
 x90）在这两个时段每10年增加了1.43±0.42％和2.60±0.81％。冷日（T
 x10）的减少为每10年－0.63±0.16％和－0.91±0.48％。暖日（T
 x90）的增加为每10年0.71±0.35％和1.74±0.72％。对降水，用非常湿日数与年降水总量的比（R
 95p），其增多的趋势为每10年0.21±0.10％和0.41±0.38％。
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图6.3.1　最近百年（1901—2003）三个时段（1901—1950年、1951—1978年和1979—2003年）全球202个站冷夜和暖夜温度指数的年可能分布（Alexander，et al.
 ，2006）

横坐标为出现冷暖夜事件可能性大小年的百分比，冷暖夜标准指数分别取T
 n10p和T
 n90p。



在表述温度的极端事件方面，多用日最高和日最低温度。热浪表述最有影响的指标，是持续日最高温度的日数。寒潮的强弱也用日最低温度或持续几日的最低温度及其最低温度的降温幅度来描述。最高和最低温度的长期趋势能够较好地反映温度极端事件出现的趋势变化。图6.3.2是占全球面积71％的陆地上，1950—2004年日最高温度和日最低温度及日较差相对1961—1990年平均值的距平变化。从短的时间尺度上，20世纪60年代末到70年代最高温度和最低温度都有一个相对低的时段。在这之后最低温度增加的速率要大于最高温度增加的速率。由于上述变化导致了日较差在过去50年来的持续下降。
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图6.3.2　全球71％的陆地上1950—2004年日最高温度和日最低温度及温度日较差（DTR）相对1961—1990年平均值的距平变化（Vose，et al.
 ，2005）

平滑线表示10年变率。



20世纪50年代以来大陆温度日较差（DTR）的减少与云量增加是一致的。海洋上的总的低云变化并不与地面和卫星观测的一致。然而，80—90年代大气顶的辐射变化，部分地与ENSO现象有关，热带高层云量的减少与地面及观测到的海洋热含量的能量收支变化相联系。

对最高和最低温度分布的四种情况，冷夜、冷日、暖夜和暖日全球趋势分布如图6.3.3所示。全球陆地上，冷夜在过去的50年中是普遍减少了。每10年减少3～6天。最显著的地区主要分布在亚洲，尤其中高纬度地区。北美地区冷夜的减少出现在西北部。暖日在亚洲的中高纬度减少的范围最大，也最显著。此外，在加拿大地区也是减少的。暖日增加的地区主要分布在北美洲的中南部，中东、非洲的中北部、南美、印度和中国的中南部地区。暖夜，只在少数几个小的区域上有减少趋势，增多的趋势几乎是全球大陆性的，欧亚和非洲的暖夜增多趋势达到3～6天/10年。暖日，在亚洲的中高纬度地区增加的趋势也是最大，其次是欧洲的西北部、北美的西北部、非洲南部和澳大利亚的东南部。暖日减少在格陵兰南部、北美东南部和南美洲的南部。在亚洲南部，包括中国和印度、非洲热带地区也有暖日减少的趋势。
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图6.3.3　观测的全球温度指数1951—2003年的趋势（天/10年）

a．冷夜；b．冷日；c．暖夜；d．暖日。序列为全球平均相对1961—1990年的距平。



第三次IPCC（2001）报告给出了20世纪后期50年的霜冻变化的总体趋势（图6.3.4a）。从分布看，在有资料的站点上，趋势都是减少的，即霜冻日数在逐年减少。霜冻减少显著的地区在东亚（中国）地区、西欧和北美的南部和西部沿海地区及澳大利亚的南部地区。40年代后期所用全球站点有接近200个人工观测站，1995年以前人工观测站点数在250～300个之间。1995年后站点数的减少是因为自动站的增加。霜冻日的减少趋势达到了0.05的显著水平。
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图6.3.4　1946—1999年霜冻日数（a）（T
 n＜0的总日数相对1961—1990年平均的百分比）的变化和持续暖日（b）（T
 x＞大于1961—1990年日平均5℃）大于5天的最大次数在前后两个时段的百分比（IPCC，2001；Frich，et al.
 ，2002）

对日最高温度的表述，常常使用它持续高于平均最高温度5℃的天数（这里称热浪持续指数），其增加天数的百分比如图6.3.4b所示。在空间分布上，有一个大致的减少带，出现在从美国的东南部到地中海经过西南亚到中国的南部地区。澳大利亚虽然有几个点也是减少的，但仅位于中北部地区。可能的分布是，在远离海洋的中高纬度内陆地区，持续暖天的出现频率增加了。从时间序列看，60年代后期到80年代前期是持续暖日偏少的时期，但在50年代和90年代持续暖日的事件是偏多的。

过去50年的降水趋势变化可以从图6.3.5看出。5天降水总量的最大值和降水百分位指数都有一个增加的趋势。降水存在明显的区域趋势，但两种方法指示的区域趋势分布基本一致。美国东部、欧洲和亚洲西北及远东的极端降水趋势是增加的。从中国一些点的极端降水趋势看出，沿长江是增加的，华北和东北是减少的。由于降水的地方性特征，降水极端事件的趋势需要用更密集的站点资料来描述。从极端降水趋势来看，年最大5天降水总量的趋势达到了0.05的显著水平，但大于R95p降水趋势没有达到这个显著水平。
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图6.3.5　年最大5天降水总量相对1961—1999年平均的前后时段百分比变化（a）和大于R95p降水的百分比变化（b）（IPCC，2001；Frich，et al.
 ，2002）

第四次IPCC（2007）评估报告中对极端降水的趋势评估使用的资料长度从1995年延续到了2003年（图6.3.6），但原始资料覆盖的范围除了南亚外并没有明显的增加，当然选用的不是站点序列，而是网格点序列。从全球年距平序列看，非常湿的天数从80年代后期以来是增多的。这可能与80年代以来的全球增暖，大气中水循环加快，极端降水事件增多有关。IPCC（2001）的报告指出，20世纪可能是过去千年中最暖的世纪，90年代是过去百年中最暖的十年，1998年是最暖的一年，也是最强的El Niño事件年。这一年，在非常湿日的50年距平序列上也表现为最多的一年。中国在1998年发生了异常的洪涝灾害事件。2004年是全球湿日出现次多的一年。这年，中国降水并没有发生大的异常，农业是一个丰收年。在美国除西北以外的大部分地区，欧洲大部分地区，印度中南部、中国南方和东亚的中纬度地区，过去50年来最大的湿日出现增多趋势。
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图6.3.6　观测的1951—2003年非常湿日（R95p）对年降水总量贡献的时间序列（Alexander，et al.
 ，2006）

从全球总体来看，极端事件表现为中纬度地区霜冻日普遍减少，暖极端日数增加，冷极端日数减少。最明显的表现，是冷夜在76％的陆地上减少和暖夜在72％的陆地上增多。其结果导致1950—2004年间温度日较差（DTR）在71％的陆地上以0.07℃/10年的速率减小，但在1979—2004年期间变化不显著。2003年夏，西欧和中欧高温热浪是近期极端事件的突出例子。这是自1780年有仪器记录以来最暖的，也是非常可能是从1500年以来最暖的事件。城市热岛的影响是存在的，但是它是局地的，并没有构成和影响到大尺度的温度变化趋势。城市热岛可能改变了降水、云和温度日较差。


 §6.4　中国温度极端趋势

极端事件的趋势分析依赖于逐日观测变量，如温度和降水等资料的长期观测。在20世纪初中国气象局公布的逐日气象观测数据中，50年代站点最多不超过196个。1960年以后站点数增加到726个，并比较稳定。Qian和Lin（2004）在分析中国的极端温度变化时，去掉了大城市和资料不连续的站点，最后使用的是498个站点。中国东部地区站点较多，西部，尤其西藏较少。利用中国近50年的逐日观测资料，国家气候中心和一些作者对中国的极端事件也有较多的分析。

定义小于第10个百分位的日最高温度、日最低温度，分别为冷日、冷夜，而将大于第90个百分位的日最高温度、日最低温度定义为对应的暖日、暖夜。图6.4.1的结果表明：冷日在我国北方地区减少普遍达到了0.05的显著水平。暖日增加显著的地区主要在黄河流域、东北北部及周边地区。冷夜，是全国普遍减少的，很多站点达到每10年减少10天，而暖夜则普遍增加。夜间温度比日间温度的增加趋势大，可能是温度日较差普遍呈减小趋势的主要原因。温度日较差的减小，暖日和暖夜的增多，冷日和冷夜的减少，都对应着平均温度升高在我国的普遍分布。
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图6.4.1　中国大陆1961—2000年（a）冷日（Tx10p）、（b）暖日（Tx90p）、（c）冷夜（Tn10p）和暖夜（Tn90p）趋势的空间分布（天/10年）

实心点和空心点分别为增加和减少的趋势，方形和菱形为趋势达到0.05的显著水平。



在变量的趋势分布上，对集中且趋势倾向较大的区域，可以给出逐年的极端事件百分位值，这样可以分析极端事件趋势变化的细节。图6.4.2是对应图6.4.1中区域上的冷暖日和冷暖夜的逐年序列。黄河中上游地区40年来的暖日是增加的，主要是20世纪的最后几年暖日距平值增加到40天，增加的趋势为0.476天/年。黄河中上游的冷日以0.354天/年的趋势在减少，减少过程中存在10年尺度的振荡。无论中国南方，还是北方，暖夜出现增多，而冷夜减少。
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图6.4.2　极端温度事件的趋势变化

a．对应图6.4.1b中黄河中上游区域的暖日；b．冷日的逐年变化和趋势斜率（天/年），对应图6.4.1a，c中的中国南方（N29°以南）（c）和中国北方（N36°以北）（d）冷夜（实线）和暖夜（虚线）的逐年变化。



温度日较差（DTR）是白天日最高温度与夜间日最低温度的差。DTR对植物的光合作用及其品质有较大的影响。由于暖日增加的趋势比冷夜减少的趋势小，即最低温度上升的速率大于最高温度上升的速率，DTR就会出现下降的趋势。图6.4.3为中国大陆上站点的过去40年DTR趋势分布和选择的三个地区平均的DTR年序列。可见，除了中部部分站点外，DTR是全国普遍并且显著减少的。东北DTR减少的趋势最大，其斜率为－0.274℃/10年，新疆减小的斜率为－0.201℃/10年，华南也达到－0.197℃/10年的趋势。
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图6.4.3　中国大陆上站点1961—2000年温度日较差（DTR）趋势分布（d）和选择的三个区域年DTR序列及趋势变化

由于夜间最低温度的升高，初霜将推迟和终霜会提早。图6.4.4是中国大陆上过去40年的霜日趋势分布，很多站点正以每10年5～10天的速率减少。长江流域是盛产双季稻的地区。霜期的早晚对水稻的生长和产量影响较大，甚至决定其收成。取长江中游和长江下游两个区域上的年霜日分布，它们的趋势都表现为年际振荡和长期减少。长江中游的减少趋势相对长江下游要平缓些。长江下游20世纪60年代后期的年霜日数大于50多天，到90年代后期只有20多天。由于气温的升高，我国北方很多地区植物的生长期延长了20～30天，冰冻日减少了20～30天。
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图6.4.4　中国大陆上过去40年（1961—2000）霜日趋势分布（a）和选择的长江中（实线）和下游（虚线）区域上的霜冻日逐年日数（b）

在中国大陆的温度变化中，以夜间最低温度的增暖趋势最大。图6.4.5给出了冷夜在四个季节中的趋势变化。冬季的冷夜是全国减少的，也是最为显著的。春季的冷夜在西南和新疆减少的趋势不明显，但在高原东部和黄河流域、东北、长江下游的冷夜的减少十分显著。夏季的冷夜在黄河以南，尤其在长江流域的减少不明显，黄河以北的北方地区较为明显。秋季除了东北、东部沿海和高原东部，冷夜减少明显外，其他地区不明显。
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图6.4.5　中国大陆过去40年（1961—2000）冷夜（Tn10p）趋势

暖日也称相对热浪。暖日增加的趋势主要集中在冬季、秋季和夏季这三个季节，但分布并不均匀。冬季的暖日增加出现在黄河上游和东北地区。春季的暖日只在华南沿海有几个站点增加，大部分站点没有增加趋势，在黄河下游甚至还有减少的趋势。夏季在黄河与长江中下游之间地区，有暖日减少的趋势，增加的趋势主要分布在高原东部和华南沿海。秋季从新疆到长江以北的暖日都是增加的，东北和长江以南的增加趋势不显著。图6.4.6给出了暖日在四个季节中的趋势变化。
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图6.4.6　中国大陆过去40年（1961—2000）暖日（Tx90p）趋势

以上给出的极端天气事件是用百分位来表示的，也可以称为相对极端事件出现频率。在传统的预报业务中，冬季的寒潮降温和夏季的高温热浪才是公众最为关注的。以下给出我国冬季的寒潮分布趋势和夏季的高温极端事件的变化趋势。

从我国726个测量站点资料中，选取1961年1月1日至2005年12月31日缺测不超过1％的测站点，并去掉大于50万人口的城市站61个，最后所用的站点为332个。大于35℃的年平均高温天气的气候分布如图6.4.7a。从图看出，新疆和西南的个别站点发生大于35℃高温年平均天数可达20～40天，最高温度记录可以达到47.7℃（吐鲁番1986年7月23日）。根据纬向-时间剖面上的高温日数分析，我国高温集中出现在7月中下旬到8月上旬的长江流域（N26°～32°）地区，对这一纬度带做经向分析，发现在长江中游（华中）和长江下游江南地区（华东）各有一个高温中心。图中四个框区内所有站平均的逐候高温频次以华东最多，东北最少，其他两区频次分布相似。高温最多出现的时间在38—43候（7月中旬到8月上旬）。绝大部分高温发生在6—9月份，即31—54候，可把这一时段称为高温季节。
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图6.4.7　1956—2005年大于35℃高温的年平均天数分布（a）和四个区域（东北、西北、华东、华中）平均高温次数（比率）随时间（候）的变化（b）

图6.4.8为用日最高温度和日最低温度的上90百分位计算的，高温季节中发生的暖日和暖夜日数趋势。暖夜，是全国性增加的，增加的站点与减少的站点比为307:25。暖夜，增加的速率很多站达到了每10年2～4天以上，说明夏季的夜晚更暖了。暖日数的变化存在区域上的差异，显著增多的出现在北方地区，N35°以南的大部分地区增多趋势不显著，或存在减少的趋势，增多与减少的比例为250:82。
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图6.4.8　高温季节（6—9月）日最高温度和日最低温度的上90百分位计算的高温日数趋势

a．暖日Tx（90p）；b．暖夜Tn（90p）。

北方寒冷的空气活动达到一定强度，并大规模地向南侵袭的过程，称为寒潮。寒潮，是影响我国冬半年的主要灾害性天气，最突出的表现是剧烈降温，并且伴有偏北大风和气压猛升。根据我国气象业务部门的规定，如果一次冷空气能使长江中下游及其以北地区48小时内降温10℃以上，长江中下游最低气温达到4℃或以下，陆上有相当于三个大区出现5～7级大风，沿海有三个海区出现7级以上大风，则这股冷空气就被称为“寒潮”。更细的分类会从范围和强度上把冷空气活动划分为全国性寒潮、区域寒潮、强冷空气和一般冷空气等。

选取从1960年1月1日到2005年12月31日，日最低温度缺测不超过1％的共572个站点进行分析。图6.4.9是46年中分别以1日和2日内变温幅度进行计算的，全国572个站点降温10℃以上的年平均频次分布。对年平均1日降温大于10℃的事件，2次以上的发生区，除了长江和黄河源头的几个站外，主要集中在N35°以北地区。最高1日降温10℃以上的事件可达12次。2日降温10℃以上的年频次大于8次的分布，也主要集中在N35°以北，尤以华北和东北为多。此外，注意到江南地区日降温频次还比沿江地区高，但在时间变化上冬季1月份比11—12月份和2—4月份的频次少。
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图6.4.9　1960—2005年全国572个站全年1日（a）和2日（b）降温10℃以上的年平均频次分布（钱维宏，张玮玮，2007）

我国寒潮降温事件，集中出现在10月到次年4月，是我国冬季风的盛行时段。西伯利亚冷高压最强出现的12月和1月份，并不是我国寒潮最频繁的时段。图6.4.10分别给出了冬季（10月—次年4月）平均的日升压大于10 hPa以上的事件数，和日平均风速值大于5.5 m/s的日数。冬季升压频次较高的区域与影响我国的冷空气活动路径基本一致，它们是新疆、黄河中下游、东北和华中与华东地区。从东北，经过渤海到华中存在一条高频升压带。这个升压高频带覆盖了东北平原、华北平原和华中平原，此地带无疑与地形有关。风速大于5.5m/s发生频次大值区，基本上也与寒潮降温比较频繁的区域重合。
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图6.4.10　a．冬季升压事件（大于10 hPa以上）的年平均频次分布；b．冬季日平均风速大于5.5 m/s事件的年平均频次分布（没有考虑2500 m以上的高原和高山站）

降温、升压和大风频次的对应关系因地区而异。过去的45个冬季中大于10℃的降温事件面临着减少的趋势（图6.4.11）。无论是1日降温还是2日降温，寒潮事件减少的趋势主要集中在新疆、华北、东北和华东地区。这些地区寒潮最大的减少次数达到1～2次/10年。在黄河以南的一些站点还有降温频次增加的趋势。冬季1日升压频次减少的趋势并达到显著性水平的站点，集中在河套-华北和华中地区，很多站点在过去的45年中减少了1～2次。全国大风次数普遍减少，北方比南方减少的多，东部比西部减少的多。
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图6.4.11　1960—2005年45个冬季1日大于10℃的寒潮降温频次（a），1日升压频次（b）和大风频次（c）的变化趋势

空心圆表示正趋势，实心圆表示负趋势。方形和菱形分别表示正、负趋势达到0.05的显著水平。



寒潮天气的减少与冬季最低温度和平均温度的升高以及大气环流变化之间必然有着内在的联系。图6.4.12给出了中国北方冬季区域平均的降温频次、最低温度、升压事件、大风事件和AO指数各自的趋势变化。我国北方1日降温事件和2日降温事件减少达到了0.001的显著水平，每10年分别减少了0.17次和0.26次。最多的降温事件发生在1965—1966年冬季，1日事件和2日事件数分别达到2.6次和7.1次。但在1989—1990年冬季1日降温事件仅为0.9次，1983—1984年2日降温事件只有3.0次。寒潮事件的显著减少也带来了冬季最低温度的显著升高，45年来冬季平均最低温度从－8.5℃升高到－6.9℃。冬季的升压次数也是减少的，但并没有达到显著水平。45个冬季以来，大风频次以每2.2次/10年的速率在显著减少。在这45年中，冬季AO指数向正位相阶段发展，其趋势达到0.01的显著水平。从这些序列中可以注意到在1990—1991年前后，降温事件、升温、升压和大风频次与AO指数都存在同期变化的特征。这些变量的多年分布中不但有长期减少或增加的趋势，也还存在7～8年的振荡。
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图6.4.12　中国北方（N35°以北）冬季区域平均的1日降温10℃以上频次（a），2日降温10℃以上频次（b），2日降温大于20℃的极端寒潮频次（c），日平均最低温度（d），1日大于10 hPa升压频次（e），日平均风速大于5.5 m/s年次数（f）等序列与冬季AO指数序列及其趋势（g）

其中星号“*
 ，**
 ，***
 ”分别代表趋势达到0.05、0.01和0.001的显著水平。


 §6.5　中国降水极端事件

中国降水大致可以分为东南部的季风区降水，西北部的非季风降水和界于它们之间的季风边缘活动带上的降水。为了研究，选择中国大陆40年494个站点降水资料，其站点位置分布和年降水气候分布，及其降水的标准差和百分比标准差分布如图6.5.1所示。降水站点的分布仍然是西藏高原区域较少，东部地区较多。年气候降水量，长江以南大于1000 mm，新疆南部的沙漠地区小于100 mm，黄河流域和华北的季风边缘活动带地区在200～600 mm之间。季风区的降水大于600 mm，非季风区的降水小于200 mm，季风边缘活动带上的降水在200～600 mm。降水标准差的分布是，非季风区的标准差小于50 mm，季风区的降水标准差大于150 mm，季风边缘活动带位于降水标准差的50～150 mm之间。由于季风区降水量的基数较大，其降水百分比标准差就小。非季风区降水百分比的数值大于30％，季风区的降水百分比小于25％。在长江和黄河上游地区，降水百分比数值在15％～20％之间，表明这里的降水比较稳定，即年际相对变率较小。
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图6.5.1　中国大陆40年（1961—2000）降水资料站点，年平均降水，年降水标准差和年降水百分比标准差分布（Qian，Lin，2005）

作为极端降水的分析可以给出40年中每个站最多和最少年降水（图6.5.2）。这样的降水分布在历史上不会找到任何的一年，但其分布型与气候年降水的分布一样，都表现出季风区多和非季风区少的特点。在气候平均降水、极多和极少年降水分布中，河西走廊（祁连山）有一降水高值区。在图6.5.2中，每个小的局部地区或站点上的值表示了40年一遇的最多降水和40年一遇的最少降水。40年一遇的最多降水在非季风区变化范围是100～400 mm，在季风区上最多降水变化范围是800～2200 mm，而在季风边缘活动带上为400～800 mm。对极少的降水，非季风区变化范围从沙漠上的10 mm到干旱区的100 mm，在季风区上则大于300 mm，而在季风边缘活动带上约为100～300 mm。根据这样的划分，华北和黄河流域属于季风北边缘活动带。
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图6.5.2　基于40年（1961—2000）降水资料绘制的最大年降水分布和最小年降水分布

降水第95个百分位（或第90个百分位）计算的1961—2000年极端降水事件（天数）趋势分布和区域平均的年序列（天数），如图6.5.3所示。极端降水天数增加趋势达到信度水平的站点主要位于新疆和长江的下游地区，黄河和华北为负的趋势，但没有达到显著水平。降低百分位时，极端降水的天数（事件）增加。在第90个百分位的事件趋势分布上，从东北南部到黄河流域和长江上游存在一条事件频次的减少带，而在其两侧，西北和江南是事件的增加区。从增加的趋势来看，新疆的极端降水增加天数趋势比较平缓，长江下游的极端降水天数增加趋势存在明显的年际变化，最高年与最低年相差5天。长江下游和新疆一些站点上极端降水天数在40年中增加了4～8天。从区域平均的年序列看，在黄河-华北地区，其极端降水天数在波动中有减少的趋势，但不显著。
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图6.5.3　a．日降水量超过95百分位（R95p）极端降水日数趋势；b．黄河流域（实线）、新疆（粗虚线）和长江下游（细虚线）区域上极端降水年日数序列（Qian, Lin, 2005）

实心点和空心点分别为增加和减少的趋势，方形和菱形为趋势达到0.05的显著性水平。



从绝对降水的趋势来看，大于10 mm/天雨量的天数也清楚地表现出从东北南部到黄河流域和长江中上游地区的趋势减少且在两侧的增加（图6.5.4）。计算的3天、5天和10天最大雨量的40年趋势也存在着长江增多，新疆和东北增多而黄河流域减少的趋势。
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图6.5.4　大于10 mm雨量的天数趋势（a）和最大10日雨量在40年（1961—2000）中的趋势（b, mm/10年）

降水可以划分为不同的量级，如毛毛雨（痕量）、小雨（0.1～10 mm）、中雨（10～25 mm）、大雨（25～50 mm）、暴雨（50～100 mm）和大暴雨（大于100 mm）。近50年来毛毛雨在中国是普遍减少的，但其他日雨量趋势存在区域上的差异。最近Qian等（2007）把降水分成小雨（小于1 mm）、中等降水（1～50 mm）和极端降水（大于50 mm），发现小雨在中国中东部的大部分地区也是普遍减少的，中等降水在长江下游和新疆地区增加，而在华北和西南地区减少，暴雨存在增多的趋势（图6.5.5）。毛毛雨和小雨减少及暴雨增多认为与全球增暖有关，而中国区域降水的趋势差异与大气环流的长期变化有关，特别是季风的减弱和西风带气流的增强变化。
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图6.5.5　中国大陆1961—2005年夏季（JJA）小雨、中等降水和极端降水（暴雨）序列在565个站点上的趋势及中等降水在长江下游（上）、华北（中）及季风指数（下）的夏季逐年变化序列（Qian，et al.
 ，2007）

图d中序列取自图b中长江下游和华北框区。



中国大陆过去40年最大的降水趋势的不同主要出现在夏季和秋季。夏季最大降水的趋势就决定了年降水趋势的基本分布，长江流域和新疆到东北的增加与华北和华南沿海的减少匹配。秋季河套地区成为降水减少的中心。

如果把过去40年（1961—2000）中国大陆年降水量趋势与年平均温度趋势，夏季平均降水趋势与夏季平均温度趋势一起作图，则可以看出不同地区上冷干、冷湿、暖干、暖湿等的配对分布。在年平均降水与温度的配置上，新疆和高原地区及东北地区正向暖湿方向发展，而华北和黄河流域正向暖干方向发展。夏季平均降水和平均温度的趋势配对为，我国西北和新疆及东北北部向暖湿方向发展，华北和西南地区向暖干方向发展，长江中下游有冷湿发展的趋势。

比较前面讲述的极端降水的地域分布与这平均降水的地域分布可见，它们的趋势方向是一致的。1979—1992年期间，东部季风区的降水由南向北呈现出华南降水偏少，长江降水偏多，华北降水偏少和东北降水偏多的所谓多极降水异常振荡型。1993年以来，东部季风区降水型发生了调整，表现为华南增多，长江减少，淮河增多和黄河减少的格局。


 §6.6　中国沙尘暴事件

沙尘暴事件也是极端的天气气候事件，与极端的干旱气候相联系，也与大气的动力及热力作用有关。中国新疆1998年的沙尘暴和美国西部大平原地区1930年代初的“Dust Bowl”（Schubert，et al.
 ，2004）灾害，都是历史罕见的。沙尘暴是风作为动力条件产生的强扰动，把地面上的沙尘颗粒卷起到空中的结果，会使周围水平能见度小于1000 m。强的沙尘暴发生时，水平能见度甚至只有百米或更短的距离，对人们的生产、生活和生态环境都有巨大的和长远的影响。

中国对沙尘暴事件的记载已有千年的历史，但对沙尘暴事件从宏观到微观上的观测研究只是从现代卫星观测和大气辐射观测才开始的。彩图6.6.1（参看此处）
 反映的是2000年4月6日气旋大风下的沙尘暴云图。气旋冷锋后的黄色沙尘已经开始影响北京。在北京的西北和东北方向上可以明显地看到风沙滚滚的景象。这幅图上，我国东北西部的沙尘厚度尤为明显，而在东北的东部可以看到暖锋云系。在沙尘与云系的交界处，如果有降水，则降水可能是黄色的泥雨。1998年5月初我国华北，甚至到淮河流域的地方下了大范围的泥雨。近年来，冬春季节的沙尘预报已经成为我国短期天气预报的内容之一。

从图6.6.2中微观上可以看出石英沙的分裂痕迹。温度、湿度和盐分都可影响石英沙的分裂。在自然条件下，石英沙可分裂成直径小于10 μ
 m的颗粒，在外界动力条件下会被吹起形成悬浮在大气中的沙尘。微观上可能存在着风的机械粉碎和与热力有关的热力粉碎。如果在冬季雨水后，温度下降，则土壤首先冻结，开春解冻风化，形成更小的颗粒。这一解释与现代资料分析到的沙尘暴频率与降水的关系不紧密，而与冬季温度偏低呈正相关，与春季风速呈正相关是一致的。在气流（风）的吹动下，细的粒沙可被风吹起，移动的距离可以很远。图6.6.2描述了小于20 μ
 m的沙粒可以离开地面，漂移到更远的距离，而70～500 μ
 m的沙粒漂移的距离就较近。
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图6.6.2　石英沙的分裂痕迹（a，尺度标示10μm）和风吹起沙过程（b）（Pye，Sperling，1983；Pye, 1987）

世界上不同地区的沙尘暴的高发季节不同。墨西哥城最多发生在3月，美国德州最多发生在4月。Arizona的凤凰城和Iraq的沙尘暴，在7月的频次最高。印度的沙尘暴的频次在5月份最高。中国的沙尘暴主要发生在3—4月份。图6.6.3是北京沙尘频次的日变化。北京沙尘发生的时间以夜间2点为界，白天多于夜间，集中在9—21点，以傍晚19点最多。
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图6.6.3　北京沙尘频次的日变化

大气中的沙尘浓度直接影响地面接受到的太阳辐射，并使气温发生变化。图6.6.4是北京沙尘暴发生前日、当日和次日的温度24小时变化与沙尘指数对应关系的一个例子。沙尘暴发生的前一日，北京的气温从早上8点升温，下午16点达到最高值并维持到傍晚20点。沙尘暴影响的当日夜间气温比前天略低，但中午12点时已经升高到与前日相同。13点前后受沙尘暴影响，沙尘指数值从零值猛升到0.7，与此同时气温经过了3个小时下降了6～7℃，午夜的气温比前天下降了13℃。次日的气温日循环始终比前日气温日循环低10℃。这次降温既有沙尘影响太阳辐射的作用，沙尘当日的两次沙尘指数峰值都对应着两次降温，也有冷空气过境的影响。
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图6.6.4　北京沙尘暴发生前日、当日和次日的温度24小时（0～24:00）变化与沙尘指数的对应关系

世界上沙漠和干旱-半干旱地带是沙尘暴发生的物质源地。图6.6.5表示全球高沙尘活动区和沙尘移动的主要方向。全球最大的沙漠和干旱区位于北非到中东地区，这里也是沙尘活动最频繁的地区。非洲的沙尘移动轨迹主要移向大西洋。亚洲大陆内地的干旱区主要位于我国西北地区，沙尘移向偏东的太平洋方向，我国是其移动的必经路径。此外，澳大利亚、北美西南部、南非西南部和南美洲太平洋沿岸也是沙尘活动频繁的地区。
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图6.6.5　全球高沙尘活动区和沙尘移动的主要轨迹

在东亚，特别在中国，夏季风主要以降水为天气特色。但是中国的冬季风除了有寒潮降温和大雪外，还以风沙为特色并有明显的区域特征（王式功，等，2003）。图6.6.6给出了中国多年气候沙尘暴和春季沙尘暴的频次分布。沙尘暴最大的高频中心在新疆南部的塔里木沙漠盆地，另外的高频带是从河西走廊到河套和黄土高原及内蒙古东部并伸向东北。华北也在沙尘暴的影响区域内。从中国季风边缘活动带的确认可以看出，沙尘暴影响的南边缘地带也就是季风影响的北边缘带。在这条带的西北侧是沙尘暴活动的主要地区，在这条带的东南侧是季风降水的地区。这条带也是沙尘暴和季风降水的过渡地带。
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图6.6.6　中国多年气候沙尘暴和春季沙尘暴的频次分布（周自江等，2002）

对我国沙尘暴年频次做旋转的经验正交函数展开（REOF），分析得到的第一模态高值中心位于新疆，第三模态高值中心在河西，第四模态高值中心在河套，第二模态的高值中心在华北（图6.6.7）。它们由西向东依次分布，其中第二模态的位置就在北京的西北上风方。
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图6.6.7　对我国沙尘暴年频次做REOF分析得到的4个主要模态，分别在南疆、华北、河西走廊和河套（Qian，et al.
 ，2004）

彩图6.6.8（参看此处）
 中的两张卫星图片分别反映的是河西走廊北侧和华北北部的两次沙尘暴事件。沿河西走廊是灌溉农业带，光热资源丰富，年降水量只有100～200 mm，其南侧的祁连山上多降水，年降水量可达600 mm，但在河西走廊的北侧，年降水量只有几十毫米。从祁连山多降水带到北边的戈壁沙漠地带，其间的宽度平均只有一百多千米，可气候与环境经历了巨大的变化。由于北部的大范围戈壁沙漠和南部的东南-西北向的祁连山脉，地形对北侧冷空气活动有阻挡作用，在河西走廊附近也就形成了一条多风沙带。2004年4月28日09:53卫星监测到的重沙尘区就在河西走廊以北的东部地区。REOF分析中的第三模态反映的就是这个地区。中国沙尘暴的第一模态主体在南疆，第二模态在内蒙的东部。从2002年4月6日13时的卫星监测图像中可以看到，沙尘源地不只是来自内蒙的东部，其源地还来自外蒙古的沙漠地区。这次沙尘暴是一次东北气旋过程引起的。在气旋中心的西南方，冷锋西侧的西北大风携带着沙尘影响到内蒙的东部、华北和东北，甚至更远的东亚、太平洋地区。

在这4个模态的中心区域上确定一个中心代表点，代表点上的温度、降水与沙尘发生频数之间的关系反映在图6.6.9中。用且末站代表位于新疆南部的第一模态，它属于南疆沙漠气候，一年四季都有沙尘暴发生，有动力形成的，也有热力形成的。且末站的沙尘暴频次从20世纪50年代的50多次急剧减少到60—80年代初的20次左右，80年代后期再次下降，即存在两次下降的过程。由于且末站位于沙漠中心地带，沙尘频次与降水的关系比较密切，它们之间是负相关，计算的相关系数达到－0.403，表明降水增多对应沙尘事件的减少。80年代后期新疆地区确实是转湿了。且末站的沙尘暴的发生与冬季温度也呈负相关，表明冬季温度偏低有利于沙尘事件的发生。西宁站位于第三模态的东南侧，也在青海湖-河西走廊的南侧，植被较多，但模态的走向反映的是祁连山北侧的沙尘通道。西宁沙尘频次表现为两次下降的过程，50年代多达18次，60年代早期第一次减少，只有几次，70年代初成为最大峰值，为19次，1974以后迅速减少到4次以内。西宁的沙尘频次的多少与冬季温度呈负相关（－0.435），与降水的关系不明显。北京位于华北的季风边缘地带，受夏季风的影响，也受冬季寒潮的影响。北京从冬季到夏季的过渡很快，即春季很短，季节转变过程中的温差变化大。北京在1966年沙尘数最多，达20次，1970年以后维持在5次以内，1985年到90年代稳定在2次内。无论是长期变化，还是年际变化，北京的沙尘频次与冬季温度之间存在明显的负相关（－0.503），但与降水没有关系。榆林站位于河套的沙漠边缘附近，是第四模态的代表站。榆林站在20世纪50年代和70年代中期都曾出现过年沙尘事件超过30次的记录，但70年代后期以来迅速减少到3次以内。由于榆林地处沙漠的边缘，沙尘频次与冬季温度也呈负相关，但与降水量恰呈正相关。这4个站的沙尘频次逐年变化能够反映4个沙尘模态系数的变化。4个代表站的沙尘频次与冬季温度之间有一致的负相关性，但与年降水量的关系并不一致。
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图6.6.9　对应沙尘暴年频次REOF分析中4个模态上代表站的冬季温度、年降水和沙尘事件频次（Qian，et al.
 ，2004）

a．且末；b．北京；c．西宁；d．榆林。

用中国过去近50年沙尘天气频次与年温度、年气旋和年降水量计算相关，结果得到不同的分布。与降水的相关分布是，新疆和东北地区负相关，河西和河套及华北地区为正相关，除了新疆地区外，这些地区的相关并不显著。与年温度和冬季温度之间存在全国性的负相关，尤其在河套及其以东地区的相关显著。内蒙、华北和东北地区的气旋活动与沙尘天气频次之间有显著的正相关。于是用春季气旋和冬季温度构造的沙尘指数就能够较好地反映沙尘天气的频次。图6.6.10是北京和包头两个站上的沙尘天气频次、沙尘暴频次和沙尘指数的多年序列。冬季温度低、降水多和春季气旋多对沙尘频次增多的正面影响可以解释为，湿的冻土在开春后有利于风化是沙尘形成的湿热条件，春季气旋多是沙尘发生的动力条件。
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图6.6.10　北京（a）和包头（b）站的沙尘天气频次（A）、沙尘暴频次（B，天/年）和沙尘指数（C）的多年序列（Qian，et al.
 ，2002）

中国沙尘高频发生地的4个中心与气候气旋路径和频次的位置配置如图6.6.11所示。南疆的沙尘高发区就在气旋出现集中的位置上，河西走廊和河套的两个沙尘活动区也是气旋活动比较频繁的地方，华北北部的沙尘高发中心也在气旋活动的路径上。前后两个时段上的气旋路径和气旋的活动频次发生了变化。后一时段中国大陆上气旋频次大大减少。这一地区气旋减少的原因可以解释为中国以北的增温大大减弱了中国北方的南北温度梯度，即使大气的斜压性减小，也导致了温带气旋的减少。这一结果被最近更新的资料分析所证实（Zhu，et al.
 ，2008）。
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图6.6.11　亚洲区域气旋在三个时段的平均路径

a． 1951—1997时段；b． 1951—1970时段；c． 1978—1977时段。

中国有世界上著名的黄土高原。黄土沉积可以反映古气候环境的变化。黄土沉积的过程反映的是冬季风活动的过程。图6.6.12中描绘的是携带沙尘的空气运动经过波状地形（障碍）时的情形。在地形脊的地方气流流速较快，气流到达背风面时减速。气流减速使其携带的沙尘颗粒下沉并形成堆积，这就是黄土。冬春季气旋活动频繁的年份和年代，沙尘暴事件就多，气流对土壤的搬运的次数就多，可形成较多的沙尘沉降和较厚的黄土。在古地形脊的背风侧，出现黄土沉降，所以从土壤剖面上的黄土层结可分辨的厚与薄层上，可以反映冬季风的强弱或气旋活动的多少。
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图6.6.12　携带沙尘的空气运动经过波状地形（障碍）时背风面的沙尘沉降


第七章　海洋热力变化


 §7.1　El Niño和南方涛动现象

在秘鲁沿岸，那里的洋流常年是由南向北流动的冷水洋流。但早在19世纪90年代，南美洲太平洋沿岸的人们注意到了与平常不同的洋流，它是从北向南的。这种在圣诞节期间发生的异常暖洋流现象，当地人称为“El Niño Current”，是“圣婴”（the Child Jesus）的意思，给当地带来了温暖的海浴场所。

由于观测资料的缺少，直到1957年，人们还认为El Niño是发生在南美沿岸的一种区域海温异常现象。1957年是国际地球物理年，有60多个国家参与了对地球的观测，正好这年也发生了El Niño事件。观测的结果让人们认识到El Niño增暖不仅仅限制在南美沿岸，而是一个跨越热带太平洋的海温异常现象。

除了上面的海洋温度变化现象外，气象学家发现了大气中的异常现象。Walker在1923年和1924年发现了南方涛动（SO），是一个东西半球之间的海平面气压场的翘翘板（seesaw）现象。Walker的SO被Berlage（1957）用印度尼西亚Djakarta站的海平面气压与全球海平面气压的相关图表达出来了。相关图的分布很有意思，相关零线分别经过南北美洲大陆和太平洋中部的日界线附近。这样在全球范围内分开了东太平洋和印度洋-西太平洋。由于气压相关的模态主体位于南半球，所以称为南方涛动（SO）。

Bjerkness考虑，能够发生这样的气压异常涛动，必然有大气质量的大规模迁移。于是，他认识到沿赤道太平洋的海温梯度，会引起东西向大气环流的变化，即发生大气质量的大范围的转移。Bjerkness（1969）把这个与南方涛动气压变化有联系的大气环流称为Walker环流。图7.1.1是最早的描述Walker环流与SO相联系的一张示意图。Walker环流在赤道西太平洋上升，当地海平面气压降低，高层气压升高，高层大气是西风，到赤道东太平洋地区高层气压降低，为下沉气流，对应当地海平面气压升高，低层大气是东风。
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图7.1.1　Walker环流模型图

在这个模型图中，Bjerkness（1969）已经认识到El Niño是海洋和大气相互作用的产物，并提出了一个正的大尺度的海气反馈过程，即西太平洋的正海温距平引起Walker环流增强，赤道表面东风增强，西太平洋的海温更高。作为一个耦合系统，正的和负的反馈都应该存在。但当时Bjerkness并没有阐述是什么导致了海温从一个正的海温异常过渡到负的异常的。即使Bjerkness的这一精湛工作当时也没有得到人们的广泛注意。直到20世纪80年代，科学家们才认识到El Niño和南方涛动是海气耦合模的两个方面，即一个铜版的两个侧面。于是，人们有理由把El Niño和SO称为“ENSO”了。

图7.1.2给出的是El Niño事件成熟位相期的海温距平和对应的南方涛动气压异常的相关。用赤道东太平洋的海温距平作为一个指标与全球海平面气压场计算相关分布，其相关图与图7.1.2的右图是一致的。这一关系表明，赤道东太平洋的海温正（负）距平时，东太平洋海平面气压下降（上升），西太平洋-印度洋的海平面气压上升（下降）。这种典型位相的两个方面，即正和负的海温距平和翘翘板的海平面气压振荡有着密切的联系，但又是非周期性出现的。
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图7.1.2　El Niño事件成熟位相的海温距平（a）和对应的南方涛动气压异常的相关（b）

早期，海洋学与气象学的学科研究是独立的。对El Niño这样的海洋事件，气象学家会认为是海洋异常的结果，海洋学家会认为是大气异常作用的结果，天文学家还认为是地球自转变化影响的结果。后来有研究认为El Niño事件是热带太平洋海气相互作用的结果。现在看来，ENSO循环，即赤道中东太平洋海温正与负位相的转换，可能是整个地球系统多圈层相互作用的结果。这些关系的揭示很好地把气象学、海洋学家和其他领域的科学家，也包括天文学家联系起来了。

太平洋上的海面温度异常不单单是表层海洋的现象，也与大气中的纬向Walker环流和次表层海洋的变化有关。彩图7.1.3（参看此处）
 中分别给出了太平洋上正常情况和异常情况下的表层海洋、大气和次表层海洋的特征分布。正常情况下，赤道西太平洋暖海温地区伴随强对流，下沉区和冷海温出现在东太平洋，温跃层（thermocline）西部比东部深。El Niño期间，对流向东移动并覆盖赤道太平洋的西部和中部，温跃层梯度变小。La Niña是与El Niño相反的情况，温跃层在西部比正常情况下变得更深，深对流在西部也表现更强，东风在中太平洋更强，带来更多的冷水到表层，形成赤道中东太平洋上的冷水舌。

尽管各个学科在从各自的领域揭示El Niño事件的特征，付出了艰辛的劳动，这大大丰富了ENSO研究的内容。在海洋学方面，具有代表性的工作要数Wyrtki（1975）的海面提升（sea level buildup）机制。他给出的资料分析也揭示出，在El Niño事件发生前的1～2年，日界线以东的赤道太平洋上有强的东风发展，而对应时刻的太平洋中部Canton岛海温偏低。他又从西太平洋的海面高度上看到，1954—1956年和1970—1971年的高海面，都对应之后发生在1957—1958年和1972—1973年的El Niño事件。图7.1.4是Wyrtki的“提升”机制示意图。它描述的是El Niño发生前的强东风和西太平洋的高海面。El Niño事件的发生需要一个使东风迅速崩溃的触发机制。在El Niño发生前南美沿岸首先增暖，他已经认识到这是一个洋盆尺度的，而非局地发生的现象。什么是这个事件的触发器，仅仅从海洋学的角度还难以认识。
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图7.1.4　Wyrtki的海洋学“提升”机制

除了上述对El Niño形成机制的认识外，Rasmusson和Carpenter（1982）对发生在1951，1953，1957，1963，1965，1969和1972年的7次El Niño事件进行了合成分析（图7.1.5）。他们把El Niño事件分为发生前后的阶段，进行比较，系统地总结了事件发展的过程。结果指出，El Niño事件最强的位相发生在春季（3—5月份），即所谓的锁相特征。这些过程显然对预测是有指导意义的。
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图7.1.5　Rasmusson和Carpenter（1982）对7次El Niño事件合成的海温距平随季节的演变

在Rasmusson和Carpenter（1982）合成的7个El Niño事件不同发展时期，最强的上年3—5月份，正的海温距平首先在赤道东太平洋的秘鲁沿岸出现，并向赤道和沿赤道向西扩展。8—10月份，正的海温距平继续沿赤道向西扩展。12月到次年2月，El Niño事件发展到最强盛时期。次年的5—7月份是El Niño事件的消亡阶段，负的海温距平也首先出现在东岸附近。这个合成给人们的印象是，El Niño事件的预测只要关注东部沿岸附近的海温变化就可以了。

ENSO事件的预测和理论研究主要开始于20世纪80年代。戏剧性的事件就发生在对1982—1983强El Niño事件的预测。这是一次非常强的El Niño事件，但事先并没有对它的发展有足够的认识。1982—1983年的El Niño事件并没有出现如Wyrtki（1975），Rasmusson和Carpenter（1982）总结出的结果。在先前的1982年没有发现强的信风，也没有观测到南美沿岸的增暖。实际是，增暖最先发生在西太平洋，然后才向东传播的。

又过了10多年，到1995年，这段期间发生了1982—1983，1986—1987和1991—1992年的El Niño事件。Wang（1995）发现太平洋海温存在年代际的变化，其变化发生在70年代中期，还发现El Niño事件的发展过程在变化的前后也是不一样的。图7.1.6和图7.1.7分别是Wang（1995）对70年代中期前的1957、1965、1972年3次事件的合成和之后的1982、1986、1991年3次事件的合成。合成给出了各个发展位相上月平均海温异常和风异常。无论是风的异常，还是海温的异常，70年代前后El Niño发展的各个位相都不相同。70年代中期前，海温异常确实是从东部首先开始并沿赤道向西发展的。80年代以来的El Niño事件，开始位相时，赤道东太平洋的信风并没有松弛。海温异常是从西太平洋和赤道外向赤道东太平洋发展的。
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图7.1.6　合成分析的1957、1965和1972年El Niño事件开始位相、发展位相和转换位相的月平均海温异常和风异常

[image: ]


图7.1.7　合成分析的1982、1986和1991年El Niño事件开始位相、发展位相和转换位相的月平均海温异常和风异常

从这里可以看出，随着观测和研究的深入，对El Niño事件形成的认识也在加深。可以这么说，到目前为止还不可能有一个统一的概念模式来描述所有El Niño事件的发展过程。即使是对El Niño和南方涛动这两种现象的刻画上，也还始终在改变着。作为反映El Niño事件的指标，选择什么区域的海温异常作为指标就有很多。图7.1.8是用得较多的几个区域，它们是，NINO1区（W80°～90°，S5°～10°），NINO2区（W80°～90°，S0～5°）（在赤道南美沿岸），NINO3区（W90°～150°，S5°～N5°）（在赤道东太平洋），NINO4区（W150°～E160°，S5°～N5°）（在赤道中太平洋），NINO C区（W90°～180°，S0～10°）（在东太平洋赤道以南），NINO W区（E180°～140°，N0～10°）（在赤道以北的西太平洋），B区（E90°～50°，N0～10°）在赤道以北印度洋。近年来，考虑一些增暖事件首先发生在赤道中太平洋，又有人把指标区域定在NINO 3.4区（W90°～170°，S5°～N5°）。总之，热带太平洋的海温变化对全球气候有巨大的影响。El Niño事件以赤道中东太平洋的海温正异常为基本特征，表现为与赤道西太平洋相反的海温距平变化。
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图7.1.8　表示El Niño事件海温异常的几个区域

最近Ashok等（2007）对太平洋海表温度进行了研究，发现除了典型的El Niño海温异常分布外，还存在中太平洋海温异常偏高，而其西、东两侧太平洋海洋表面温度异常（SSTA）偏冷的情况。他们将这种现象称为El Niño Modoki，或Pseudo-El Niño，认为是独立于ENSO事件而存在的一种热带太平洋海温异常型。对1979—2004年的热带太平洋各月的海温场做EOF分析，得到的前两个模态如图7.1.9所示。第一模态就是典型的ENSO海温异常模态，第二模态表现为海温异常的三极型分布（EOF2），即中间海温高，而两侧海温偏低，它解释了太平洋海温异常总方差的12％。Weng等（2007）认为这一海温异常型具有与典型ENSO不同的大气环流结构和对气候的影响。
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图7.1.9　1979—2004年热带太平洋海温EOF前两个模态（Ashok，et al.
 ，2007）

20世纪80年代以来的4次El Niño事件都可以从图7.1.10中各个海区的海温异常序列中看出。NINI 1＋2区的海温变化振幅不但大，变化的频率也高，约为2年左右。NINO3区表现出1997—1998年是一次世纪强El Niño事件，1982—1983年的次之。1991—1994年的连续增温在NINO3.4区和NINO4区中最清楚。怎样的海温异常才算一次El Niño事件？目前大体上认为，连续3个月正海温距平在0.5℃之上或季海温距平达到0.5℃以上，即可认为是一次El Niño事件。
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图7.1.10　各个海区反映海温异常（℃）变化的序列

由于与赤道中东太平洋海温同时变化的现象，包括行星尺度的海平面气压场的变化、风场的变化、行星尺度云雨现象的变化等，因此从这些现象中提取出的信号都可以表征与ENSO循环的联系。ENSO指数还包括标准化的南方涛动指数（SOI）序列、标准化距平的Tahiti站气压序列、标准化距平的Darwin气压序列和印度尼西亚区域及赤道东太平洋区域上的海平面气压距平序列等。这些指数序列中包含了多尺度波动的特征，也几乎找不到完全相同的ENSO个例。在这20年中，1997—1998年和1982—1983年出现了两次强的ENSO事件，1986—1987年是弱一点的ENSO事件，90年代初出现了连续3次短生命的El Niño事件，2000年的前后出现了3次连续的La Niño事件。


 §7.2　ENSO循环及其理论

赤道东太平洋海温异常的两个极端现象：El Niño事件和La Nina事件，以及大气中反映出的南方涛动（SO），合称为ENSO现象，是海气耦合系统中年际气候异常的主要信号。El Niño事件对应的海温暖水位相和La Nina事件对应的冷水位相，以及太平洋与印度洋海平面气压场的正、反位相变化重复出现的非周期现象，构成了所谓的ENSO循环。ENSO循环及其理论是要回答产生这种循环的物理机制。进一步地讲，ENSO循环理论要研究清楚它的正、负反馈以及与这一反馈有关的时空结构。

ENSO循环理论的研究发展是与观测事实的发现、模式研究的发展紧密联系的。ENSO理论研究可以追溯到从Bjerkness（1966，1969）时代的太平洋海气相互作用的假设，以及20世纪80年代的全球热带海洋大气（TOGA）计划以及1998年实施的气候变率与可预报性研究计划（CLIVAR）。在Bjerkness的假设中，Hadley环流异常和太平洋信风异常作为耦合系统中的热带大气部分，海温异常作为海洋异常部分，已经考虑在这一耦合的海气系统中了。早期对ENSO循环的认识可以简单地描述为：太平洋海温异常引起信风异常，反过来信风异常通过异常的洋流产生海温异常。Bjerkness的假设中，没有具体描述系统是怎样从一个暖或冷的海温异常状态转换到另一个状态的，但他的描述中已经把东西向的大气Walker环流和南北向的大气Hadley环流，与赤道洋盆尺度的海温异常联系起来了。

随着观测资料的积累，对ENSO事件的观测描述更加具体了。如，海温异常通过大气的边界强迫驱动直接的热力环流，对流在暖的海温区上产生热带辐合带（ITCZ）。作为大气中两个行星尺度的热力直接环流，Hadley环流和Walker环流，在ENSO循环中的作用也有了更深层次的认识。纬向对称的Hadley环流在热带地区形成海表面的东风。这一东风再强迫热带太平洋海洋，形成非对称的Walker环流。在热带太平洋，Walker环流驱动洋流形成了以洋盆宽度尺度的海温梯度，即暖水在西部和冷水在东部。向西的风应力平衡了气候上的大尺度海面梯度和海洋温跃层（thermocline）发生的倾斜。与此同时，表面东风通过Ekman漂流，形成沿赤道中东太平洋的上翻流，和沿赤道狭窄的“冷水舌”。在赤道西太平洋温跃层加深，并形成了西太平洋“暖池”。海洋异常依赖于表面风的异常。Walker环流增强可以导致海洋冷水和暖池的进一步增强。反之，Walker环流的减弱会导致赤道东太平洋暖事件的出现。所以，Walker环流异常对ENSO循环始终起了一个正反馈的作用。

对ENSO循环除了需要知道其正负反馈机制外，对其非周期性行为也有必要进行理论上的解释。赤道东太平洋的海温异常（SSTA）和行星尺度的两个地区海平面气压差的南方涛动序列，明显地表现出相当的非规则行为。很多分析认为，ENSO时间序列的低频峰值大约有3～5年的周期。另一个弱的变化周期峰值大约在2年左右。这种准4年和准2年的周期振荡称为ENSO序列中的年际变化。此外，ENSO序列中还存在年代际变化。近50多年来，ENSO年代际变化的转换时间发生在70年代中期。

ENSO动力学的研究主要用的是简单的和中间复杂程度的海气耦合模式。Cane（1979），Schopf和Cane（1983）给出了一个修正的浅水海洋模式：
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式中，[image: ]
 为异常垂直平均环流；h′
 为温跃层厚度；δ
 ＝1表示非定常，即与时间有关，δ
 ＝0为定常；ε
 m
 为阻尼系数；τ′
 为纬向风异常应力。

对切变流和海温方程有
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式中，[image: ]
 为垂直切变流；ε
 
s

 ，ε
 
T

 为阻尼系数。在海温方程中，基本流（u
 ，υ
 ）定义在表层，T
 是海面温度，T
 sub
 为次表层海温，T
 。为平衡海温，当垂直速度w
 ＞0时H
 （w
 ）＞0。

可与上述距平海洋模式耦合的是所谓的Gill大气模式：
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式中，[image: ]
 为气压；Q
 ＝Q
 
s

 ＋Q
 
l

 为感热和潜热；u
 ，υ
 为风分量；ε
 为阻尼系数。

在这样一个海气耦合系统中，大气对海洋的作用是风应力，海洋对大气的作用是各种加热。大气和海洋的运动方程都是线性的，只有海温方程是非线性的。大气方程为定常的，说明海洋提供了系统的记忆。海洋模式可以描述海洋中存在的Kelvin波和Rossby波。如果海洋有边界，这一模式也可以描述波在海洋边界处的反射。这一简单的海气耦合模式在ENSO循环理论的研究中有着广泛的应用。

ENSO循环理论是预测年际尺度El Niño事件的基础。已经提出的ENSO循环理论包括：Delayed Oscillator（DO），Recharge Oscillator（RO），Western Pacific Oscillator（WPO）等理论。

McCreary（1983）最早给出了海洋Rossby波的传播和在西边界的反射能够产生类似ENSO振荡的例子。图7.2.1是其模式模拟结果，显示出一个暖的Rossby波在赤道外向西传播，当Rossby波传播到西边界时，可看到波的反射和Kelvin波在赤道西边界附近的向东传播。这是一个类似El Niño循环振荡的过程。McCreary的文章常常被人们忽视的原因是，他的大气给定的是一个非真实的开关条件。但他的洋盆调整过程的思想仍然影响着现代人们的有关研究。
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图7.2.1　McCreary（1983）最早模式演示的海洋Rossby波的传播和在西边界的反射产生类似ENSO振荡的例子

Battisti（1988）阐述了ENSO循环的Delayed Oscillator（DO）理论。使用的动力学模式类似Zebiak和Cane（ZC，1987）的框架。

（1）正反馈

对热带海气耦合的不稳定增长，其过程为，在赤道东太平洋的正海温距平地区产生赤道中太平洋的西风异常。反过来，这个西风异常产生下翻Kelvin波，使东部温跃层加深，最后导致东部海温出现最大面积的正距平。

（2）负反馈

在上述不稳定增长过程中，西风异常也产生赤道诱生的Rossby波，此波在近赤道外向西传播。当遇到西边界后成为沿赤道上翻的Kelvin波。这个冷性Kelvin波到达赤道中太平洋，减小了大气的热通量，迅速使耦合系统进入冷的状态。

Schopf和Suarez（SS，1988）用更加复杂的耦合热带海气系统数值模式，对ENSO的描述，其过程也类似Battisti（1988）的工作。

Battisti和Hirst（BH，1989）的工作是在ZC（1987），SS（1988）和B（1988）的基础上，考察东部洋盆的局地不稳定性如何作用西边界，引起信号的反射的。从而建立了一个线性的相似模式。

在模式中，有三个变量：海温异常T
 ，西风应力τ
 
x

 和温跃层深度h
 ，其中T
 和τ
 
x

 同步，h
 比T
 和τ
 
x

 超前一些。注意到日界线以西有很弱的T
 信号和风切应力异常。假定有两个盒子（见图7.2.2）。
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图7.2.2　沿赤道太平洋的两个区域（盒子）

过程为T
 ↑（上升）→τ
 
x

 ↑（增强）→Rossby波（R
 波）西传→西边界反射→冷Kelvin波（K
 波）东传，T
 ↓（下降）。波反射中的时滞时间依赖于波转换时间，即R
 →K
 波。
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从一个类似（7.2.6）的海温预报方程
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出发，在东盒子中，有下列关系：
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最后导出
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的时滞振子方程。η
 为时滞时间，a
 和b
 为环境参数（表征太平洋海气基本态）。b
 描述了K
 波从西盒子向东盒子的传播过程。整个过程为波产生于东盒子，通过西边界又反射回东盒子。振荡机制包含在线性理论中，非线性的主要作用是限制振荡的增长。上式中，第一项是Bjerkness的正反馈，第二项是时滞负反馈，第三项是3次阻尼。从给定（7.2.13）式中的系数可以计算出图7.2.3的海温振荡变化的时间序列。
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图7.2.3　时滞振子方程的解

人们曾试图给出DO的图像，包括西风和东风异常、Kelvin波的传播和Rossby波的反射在El Niño循环过程中的作用等。问题是太平洋西边界相对赤道的非规则性，以及怎样理解Rossby的反射等。

图7.2.4给出的是Graham和White（1988）观测到的Kelvin波和Rossby波在赤道太平洋的传播。沿赤道表层和厚度距平信号都是东传的，而在赤道外的N12°和S12°信号是西传的。
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图7.2.4　1980—1984年海温距平（SSTA，a）和上层厚度距平（b，SHA）分别沿赤道（EQ）、N12°和S12°的传播

在80年代，Wyrtki（1985）提出了暖水柱（WWV）的概念。后来，Holland和Mitchum（2003）实际计算了太平洋S15°～N15°的暖水柱随时间的变化。图7.2.5a是暖水柱体积在1975—2000年期间的变化。在El Niño事件发生前，暖水柱体积是逐渐增大的，而在El Niño事件发生的时候，暖水柱体积迅速减小。前者称为Recharge，后者称为Discharge。从地质时期，如南极冰芯中的CO2
 浓度，以及很多的温度变化序列中，都可以看到缓慢的增加和迅速减小的过程。Recharge和Discharge可能是很多自然界物理振荡的现象，但不清楚的是为什么它们变化的速度会有这样的差异。最近有很多的观测分析和模式输出支持Recharge Oscillator的观点。从图7.2.5中，也可以看出整个赤道太平洋上的暖水柱体积的位相变化，要超前NINO 3.4区的海温异常约6～7个月。
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图7.2.5　暖水柱体积在1975—2000年的变化（a）和1980—2004年的整个赤道太平洋上的暖水柱体积变化与NINO3.4区海温距平（b）

类似上面的结果，Zebiak（1989）对整个赤道太平洋S5°～N5°之间模式中的热含量（HBAR）做累积，发现热含量距平信号超前NINO3区的SST距平（图7.2.6）的现象。
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图7.2.6　1973—1986年赤道太平洋（S5°～N5°）热含量距平与NINO3区SST距平序列

Recharge oscillation（RO）理论是由Jin（1997）提出的。RO理论的核心是西太平洋暖池（western Pacific warm pool）的强度变化与信风的关系。如图7.2.7，在暖水位相（a）出现时，为Bjerkness的正反馈，赤道热含量减小（discharge）。海温变化从暖位相到冷位相（b），由于风应力减弱，热含量减小（discharge）的结果使温跃层变浅。通过海水上翻（c），把冷水提升到表面，Recharge赤道热含量。由于Recharge（d），结果使得温跃层增厚并把暖水提升到表面。
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图7.2.7　RO理论的过程概念模型

这里，热含量、海温距平和风应力之间存在着位相滞后的关系。

在信风增强的时候：Recharge

在信风减弱的时候：Discharge

也就是信风强弱与h
 （温跃层厚度）的关系。

大气对中东部正海温异常的响应是，其西侧产生西风异常，东侧出现东风异常。其过程为：

（a）东太平洋正SSTA引起西风τ
 
x

 ，东部h
 ＞0；西部h
 ＜0。由于信风减弱（西风增强），所以出现Discharge，使得洋盆h
 下降；

（b）洋盆h
 下降［h
 ］＜0，而此时无τ
 
x

 ，即τ
 
x

 ＝0。海水上翻，同时h
 ＜0，有Recharge；

（c）上翻的结果使东部产生负SSTA，引起西侧东风，信风增强，于是西部h
 上升；

（d）Recharge的结果使SSTA→0，而［h
 ］＞0。此时又由于没有信风异常（即［h
 ］与τ
 
x

 不平衡）而产生了Discharge；

（e）东部h
 ＞0又可导致SSTA＞0，下一次增温。

RO理论的公式为
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其中，T
 是赤道东太平洋的SST异常，h
 是赤道西太平洋的温跃层异常，其他为常系数。这一模型计算的结果如图7.2.8所示。
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图7.2.8　由RO理论模式计算的SST异常和温跃层异常随时间的变化

Wang和Weisberg（1998）提出了西太平洋振子（WPO）理论。其思路来源是依据下列事实。Wang等（1999）计算了年际时间尺度上海温距平与低纬地区海平面气压的相关时，发现负相关在东太平洋，而正相关在西北太平洋和印度洋（见彩图7.2.9（参看此处）
 ）。他们称此为西太平洋振子。这个思路扩展了ENSO事件仅仅发生在赤道太平洋有限区域海气相互作用的局限。

ENSO表现出东西太平洋上物理系统中变量之间对应异常模态的关系分布。西太平洋振子与其他ENSO振子理论不同的是，它强调西太平洋在海气耦合过程中的作用。ENSO事件的发生表现为在热带东西太平洋上，同时出现海温、海面风、气压和对流（降水）等多变量的异常分布形态（图7.2.10）。赤道东太平洋的增暖与赤道外西北太平洋的降温同时出现。在El Niño位相时，赤道中西太平洋为西风异常，而赤道东太平洋为弱的东风异常。在气压距平场上，东太平洋的负距平中心在赤道以南，而与赤道外西太平洋海温负异常对应的是气压正距平。在反映对流的OLR距平场上，赤道中太平洋为增强的对流（降水增多），而赤道外西太平洋为减弱的对流（降水减少）。
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图7.2.10　在ENSO位相下的热带太平洋海温、风、气压和OLR的对应分布模态

WPO理论注重分析下列区域：NINO3（W150°～90°，S5°～N5°），NINO4（E160°～W150°，S5°～N5°），NINO5（E120°～140°，S5°～N5°）和NINO6（E140°～160°，N8°～16°）区。图7.2.11给出了西太平洋振子理论中的6个区域和4个海区的海温距平及风距平序列。在NINO3与NINO6的两个区域上，海温距平序列呈现出赤道东太平洋与西北太平洋海温异常变化的反位相关系，赤道中太平洋（NINO4）上的纬向风距平与赤道西太平洋（NINO5）上的纬向风距平的变化也呈反位相关系。
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图7.2.11　西太平洋振子理论中的6个区域和四个海区的海温距平及风距平序列

负反馈过程可以描述为：

（a）赤道中太平洋NINO4区域上对流凝结加热导致气旋对形成，赤道东太平洋NINO3区温跃层h
 3
 ＞0而海温距平T
 3
 ＜0，正反馈；

（b）赤道外东风发展，Ekman上翻，西北太平洋NINO6区上温跃层h
 6
 ＜0，海温距平T
 6
 ＜0，海面气压距平P
 6
 ＞0；

（c）西北太平洋P
 6
 ＞0引起赤道西太平洋NINO5区u
 5
 ＜0，赤道东风引起海水上翻，冷却，向东作为一个强迫的海洋相应，提供一个负反馈。

这一过程的描述也可以用图7.2.12的概念模型表示。
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图7.2.12　西太平洋振子在赤道东太平洋El Niño事件发生的概念模型

El Niño事件出现前需要的是，赤道太平洋日界线附近有稳定的西风异常。西太平洋振子理论认为在赤道外西北太平洋观测到的小的SST负异常，可以在西太平洋产生沿赤道的东风异常。原因是西太平洋上的海温平均态对应暖池是辐散的。图7.2.13是描述西太平洋振子的赤道外西太平洋海温异常、气压异常和赤道西太平洋上的异常风的分布。WPO理论与前面的两个理论描述的海气变量出现异常的地理位置是不同的。
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图7.2.13　西太平洋振子理论描述的赤道外西太平洋海温异常、气压异常和赤道西太平洋上的风异常

西太平洋振子理论描述的区域多，变量也就多，不同区域变量之间的关系如下式：
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第一式右端第1～2项反映的是NINO4区风异常和NINO5区风异常通过风应力对海温变化的作用。第二式反映的是NINO6区温跃层与NINO4区的风的关系。第三式NINO4区的风受NINO3海温变化的控制。第四式反映出NINO5区的风，受NINO6区温跃层的控制。（7.2.15）式中4个变量分别代表了NINO3区SSTA、NINO6区温跃层异常，NINO4区纬向风应力异常和NINO5区纬向风应力异常。其他符号为常数。图7.2.14给出的是西太平洋振子的模式解。一个小的扰动在2～3年后发展起来，10年后进入稳定的不同位相组合，产生海温距平振荡。
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图7.2.14　西太平洋振子的模式解

a．NINO3区海温异常；b．NINO6区温跃层异常；c．NINO4区纬向风应力异常；d．NINO5区纬向风应力异常。



不同的ENSO循环理论都可以找到对应的例子。1997～1998年的El Niño事件被认为是Kelvin波产生的，海温距平振幅的2/3来自于西太平洋东风的作用，还有1/3认为来自西太平洋波的反射。

ENSO循环还远不止这几个理论。由于每次El Niño事件的发生、发展和消亡的地理位置及其过程的不同，一个理论往往只能揭示部分观测到的事实，这也许是有很多ENSO循环理论出现的原因。Picaut等（1996，1997）曾提出过平流-反射振子（advective-reflective oscillator）。Picaut等发现一个海洋辐合带位于暖池（28.5℃）的东边缘，它的平流与南方涛动指数是同位相的。这一振子强调的是东、西边界波反射的纬向平流。其中的三个负反馈包括：上翻Kelvin波的异常环流，下翻Rossby波的异常环流和平均纬向环流。图7.2.15描绘的是平流-反射振子。在次表层的海温信号传播的分析中，也确实可以看到波信号在赤道东太平洋边界上的反射和西太平洋边界上的反射，与沿赤道和赤道外的纬向平流。
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图7.2.15　平流-反射振子，包含平均海洋环流、La Nina东风、El Niño西风、上翻Kelvin波（Kup）、上翻Rossby波（Rup）、下翻Rossby波（Rd，u
 ＜0，h
 ＞0）和下翻Kelvin波（Kd，u
 ＜0，h
 ＜0）

上述的振子来自于不同的ENSO例子上的分析，也能解释ENSO循环过程中观测到的变量关系。但不同的ENSO事件，有些理论就不好解释。后来，Wang（2001）又提出了统一振子（unified oscillator）的概念模型。他是把所有振子的机理组合在一起，每个振子的作用随时间变化。在这个联合的模型中包含四个负反馈：（1）在海洋西边界反射的Kelvin波；（2）由于Sverdrup输送导致的Discharge过程；（3）西太平洋风强迫的Kelvin波；（4）在海洋东边界反射的Rossby波。图7.2.16给出了这一统一振子模型。
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图7.2.16　统一振子模型（Wang，2001）

与图7.2.16统一振子模型相匹配的统一振子方程是
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利用这一数学模型也可以得到数值解，其每个变量随时间的变化类似图7.2.14中的序列，不同的仅仅是达到稳定振荡的时间可能不需要10年，有6～7年就稳定了。

在以上的很多分析中，往往给出的是消除了季节内变化和气候季节变化后的部分，即年际变化。实际上，无论是SSTA，还是赤道西风中，都存在多个时间尺度的变量变化。ENSO事件应该是多时间尺度海气相互作用的结果，包含慢波和快波（高频变化）。当然慢波能够较容易地解释年际信号传播的基本特征。有时也把ENSO看做一个稳定的模，是随机强迫激发的结果。那些随机强迫就包括赤道西太平洋上出现的西风扰动，也称西风爆发（WWB）或MJO，它们是快波。随机强迫理论可以用来解释ENSO的非周期和非规则的行为。如果ENSO事件确实与随机强迫有关，则对ENSO的可预报性就受到了很大的限制。实际上，季节循环对ENSO的非规则性和锁相特征都有作用。图7.2.17是观测到的高频变化的风距平与温跃层深度的变化。在一次西风出现后，温跃层就经历一次加深的过程。西风扰动越强，则温跃层的加深和向东的传播就越明显。
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图7.2.17　观测的西风高频变化与温跃层深度的变化（Kessler，et al.
 ，1995）

百年的太平洋海温变化中存在低频的年际和年代际变化。对百年海温做主成分分解，彩图7.2.18（参看此处）
 是依据海温前两个模态重构的NINO4区海温距平变化序列。年际低频变化中存在明显的阶段性。年际和年代际变化的振幅在过去的百年中是随时间增加的。这两个时间序列与全球海温距平计算的回归模态分布也在彩图7.2.18中给出。年际ENSO模态和年代际海温异常模态有几乎相同的分布。

重构的海温距平量值仍然偏小，特别是年际变化。显然，ENSO事件强度的描述与参考态的选择有密切的联系。一个区域上的海温异常也应该包含了不同时间尺度的变化过程。图7.2.19中分别给出了冷暖事件相对100年定常参考态和随时间变化的10年参考态的海温距平变化。对百年定常参考态，暖事件的强度明显增强，而冷事件的强度有长期减弱的趋势。

[image: ]


图7.2.19　赤道东太平洋冷暖事件相对100年定常参考态和随时间变化的10年参考态的海温距平变化（Philander，Fedorov，2003）

相应于太平洋年代际振荡（PDO），ENSO的特征也发生了变化，表现在20世纪60—70年代的2～3年变化周期到80—90年代的4～5年周期。80年代以来它的变化振幅增大和传播特征发生了变化，最大风转换的位置也向东推移了15°个经度，源地和发展过程也变化了。Wang和Picaut（2004）对近5个10年来热带太平洋上发生的增暖事件进行了分类（图7.2.20）。1950—1976年期间的增暖表现为海温正距平主要位于赤道东太平洋沿岸并沿赤道向西扩展。1976—1996年期间，增暖首先发生在中太平洋，而西太平洋和赤道东南太平洋为负的海温距平。1997—1998年的世纪强El Niño事件最强的增暖在中太平洋，次大增暖在东部沿岸海洋上。2002—2003年和2004—2005年的增温主要在日界线以西。从这个演变的过程也能明白，人们为什么要对赤道海温异常的选择区域做逐渐西移的调整。
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图7.2.20　过去50多年热带太平洋上增暖事件的分类与区域海温变化（℃）（Wang，Picaut，2004）

a．1950—1976年期间的El Niño事件；b．1976—1996年期间的El Niño事件；c．1997—1998年的El Niño事件；d．2003—2004年及2004—2005年的El Niño事件。



对ENSO的低频变化也有不同的解释。有热带起源的解释，如随机大气强迫，季节和年际循环的相互作用，局地海气相互作用，和El Niño-La Nina之间的内部非对称性等。有热带－副热带的联系，如海洋桥、大气桥和波传播等。ENSO循环的前3个理论也被应用来解释这种海温异常的低频变化。这些低频变化的解释仍然存在着很大的不确定性，原因在于观测资料的缺乏和代用资料的稳定性问题，还有模式的与方法的可靠性问题。虽然有关于ENSO变化与全球增暖关系研究的文章发表很多，但其中的关系并未很清楚。


 §7.3　热带太平洋次表层海温变化

地球的表面既不全是陆地，也不全是水，而是1/3的陆地和2/3的海洋。海洋作为地球流体的一种，具有行星尺度的可流动性。风是大气的运动，洋流是海水的运动。风的流动输送了水汽、能量和包含在大气中的各种要素。洋流输送的是热量、盐份和包含在海水中的各种微生物等。洋流分冷洋流和暖洋流。由较低纬度流向较高纬度的是暖洋流，而相反方向的是冷洋流。洋流具有地理位置上的稳定性，其产生的原因与行星尺度的风场分布有关，也受地转偏向力和质量守恒条件的约束。根据洋流在地理位置上的稳定性就可以给不同位置上的洋流取名。赤道附近北太平洋上向西的洋流与赤道大气的东北信风有关，赤道附近南太平洋上向西的洋流与赤道大气的东南信风有关。大量海洋流体在热带太平洋的向西流动会产生海面的西高东低。由于质量的连续性要求，在赤道上形成了赤道逆流。这些洋流的存在直接影响着不同区域上的气候分布，它们的异常也会改变着区域气候。北大西洋流就带给欧洲比其他同纬度暖湿的气候，它的异常也会导致欧洲的气候异常。

赤道东太平洋的信风强弱变化会直接影响南、北赤道流的变化，即赤道东太平洋冷水的上翻强度会有变化，海温也会发生变化。赤道东太平洋的海温变化就是全球关注的El Niño事件。过去人们从表层洋流的变化来关注表层海温的变化的。近年来人们开始从次表层的海洋运动和次表层的海温变化，来分析表层与次表层海温变化之间的联系。图7.3.1给出的是从表层到次表层海温、含盐度和洋流随深度的变化。平均来说，150 m以下的海温和含盐度变化就很小了，变化最大的是从表层到100 m深的厚度上，即这层的海温和含盐度都有较大的变化。海温从100 m向上增加很快，这是受太阳辐射和上层混合的影响。含盐度从表层到150 m的次表层不断增加，与海温降低和表层-次表层受大气雨水的影响有关。右图中反映的是北半球表层洋流随深度的变化。受海洋边界层Ekman螺线的影响，由表层到次表层环流方向出现了右偏和速度的减小。在赤道东太平洋信风的作用使表层形成向西的洋流，则次表层形成向赤道外辐散的洋流，结果次表层以下的冷海水上翻，海面温度就会下降。海水上翻称为upwelling。南美洲的太平洋沿岸表层风和表层洋流有很大的偏南分量，则次表层海水为离岸流，结果形成当地的冷海水上翻。可见，表层海温会受到次表层海流和海水上翻的影响。
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图7.3.1　从表层到次表层海温、含盐度和洋流随深度的变化

虚线为其变化部分。



图7.3.2是沿赤道太平洋的深度-经向剖面上的海温分布和相对气候平均的异常。从这个剖面上可以看到，赤道西太平洋150～250 m的深度范围内等温线特别密集。这个垂直温度密集的范围由西太平洋向东太平洋过渡，高度在上升，到赤道东太平洋密集区在50～100 m之间。这个海温梯度大或垂直等温度线密集的区域称为海洋的温跃层（thermocline），20℃等温线大致在其中间。这个温跃层好比中高纬大气中的锋区。锋区两侧对应着冷暖不同性质的气团。温跃层的上方对应的是充分混合的暖水，也称为混合层。混合层的海温变化受表层洋流和大气风的影响较大。混合层在中西太平洋厚度较大，可以把大于28℃所围的区域称为暖池。这里是海洋的热库，也是大气的热库。温跃层的下方对应的是未被或少被表层影响的深冷水。400 m以下海温的水平梯度就很小了。
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图7.3.2　沿赤道太平洋的深度-经向剖面上的海温（℃）分布（a）和相对气候平均的异常（b）（取自NCEP/CPC网页）

次表层海温变化最为活跃的区域就在温跃层上。从图7.3.2的下图中，可以看到日界线附近的100～150 m深度上，海温出现了正的3～4℃的距平，而在赤道东太平洋出现了负3～4℃的海温距平。海温距平的分布表现出赤道太平洋的中西部混合层在加厚，温跃层在下降，而赤道东太平洋温跃层在上升。次表层的海温距平变化也反映了次表层洋流作用的结果，反映了次表层海洋的水平运动与垂直运动，即与上翻（upwelling）和下翻（downwelling）的联系。

1996年在海洋的局部地方已经有了次表层的海洋观测。1998年，航线次表层观测已经成为可能。到1999年卫星可以观测海面高度。随着海洋模式的发展，利用定点、航线次表层观测和卫星观测以及大气海面风的强迫作用，近50年的次表层和深层海洋同化模式产品和优化内插的次表层海洋资料已经出现。

随着上述次表层海温资料的出现，对次表层的海温异常（STA）的研究工作得以开展。次表层的海温异常信号是随时间和地理位置变化的。近年来随着对次表层的海温异常的分析深入，一些研究（Chao，et al.
 ，2002；李崇银，穆明权，1999）揭示出，暖水信号首先出现在赤道西太平洋次表层，然后沿赤道向东传播到赤道东太平洋时形成El Niño海温异常事件。次表层海温异常变化信号增强的地方在温跃层。如何刻画温跃层的变化是一个非常重要而且有待解决的问题（Wang，et al.
 ，2000）。对温跃层变化（thermocline variation）的定义不同，最强信号所在的深度、地理位置和传播速度都会不一样。Qian等（2003，2004）利用美国Scripps海洋研究所（White，1995）关于上层400 m海洋11层5°×2°经纬度1955—2000年的资料，定义一个最大次表层海温异常（MSTA）来表征温跃层变化的强度。对每个月的各个深度上，总能计算出海温相对气候平均的距平。垂直方向上的11层总存在一个层次上海温距平最大值，这个最大的海温距平值记为MSTA。表层的海温距平记为SSTA。这样，在一个海洋网格点上有两个海温异常值，即SSTA和MSTA。我们可以用MSTA来表征温跃层的变化。也有用上层海洋400 m热含量异常（HCA）来反映El Niño事件暖信号的研究（于卫东等，2004）。

20世纪80年代以来，赤道太平洋上出现了3次最强的El Niño事件，在赤道东太平洋NINO3区（N5°～S5°，W150°～90°）上，最大的SSTA分别出现在1983年4月、1987年5月和1998年1月。在这三个月中，NINO3区表层和次表层的海温异常信号都很强，它们月序列相关系数为0.81，超过了0.01的显著水平。图7.3.4给出这3个事件相对最大SSTA月份提前15个月到滞后12个月沿赤道深度剖面上的海温及其距平合成。0月表示El Niño事件过程中赤道东太平洋SSTA达到最大的月份。在超前第15个月，赤道西太平洋的海温异常表层与次表层有相同的符号，但次表层海温异常信号更大。在赤道中太平洋，表层与次表层的符号相反，在赤道东太平洋表层与次表层的符号又相同。从超前第15个月到El Niño事件最强（0月）时，正距平中心几乎沿20℃深度线由西向东移动。随着暖中心信号的东移，赤道西太平洋又出现了负（冷）中心并向赤道东太平洋方向移动，到滞后12个月时，赤道东太平洋的表层和次表层都为负的海温距平。在图7.3.3所示的这些月份中，很多月份赤道中太平洋的表层与次表层海温异常的符号是相反的。为了反映次表层海温异常的最大信号，我们从任一点400 m深11层上找到一个最大的海温异常并定义为最大次表层海温异常（MSTA）。对400 m层做深度－海温异常积分后，得到平均整层热含量异常（HCA），同时给出表层海温异常（SSTA）。这样，我们就有了1980—2000年SSTA、MSTA和HCA三种可供分析的资料。
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图7.3.3　沿赤道太平洋表层和次表层海温及其距平个例（相对1983年4月、1987年5月和1998年1月）超前15个月到滞后12个月的合成深度－经向剖面

细实线为正的海温距平，阴影及虚线为负的海温距平，最粗的实线为20℃线。



这三种表征海洋热力异常沿赤道1980—2000年随时间的演变如图7.3.4所示。这一时段内的3次强El Niño事件和90年代初的增暖在SSTA序列中明显可见。赤道中东太平洋的SSTA表现为冷暖大振幅的交替变化，而在赤道西太平洋异常海温变化的振幅相对较弱。MSTA表现出的海温异常沿赤道有传播的过程，振幅信号不因地理位置有大的变化。每次El Niño事件发生前，MSTA的信号首先从赤道西太平洋开始，只是在MSTA信号传播到赤道中东太平洋时，El Niño事件才发生。这样的信号传播也同样出现在HCA的变化中，但HCA的振幅要比MSTA小。可见，MSTA和HCA信号沿赤道太平洋是传播的，但SSTA在赤道东太平洋主要发生振幅变化，传播的特征不明显。在赤道中太平洋，MSTA和HCA的符号常常与SSTA的符号不一致。SSTA的变化中，中部（W160°）和东部（W90°）会同时出现两个变化中心。沿赤道MSTA变化存在3个大的变率中心，分别出现在赤道太平洋的西部、中部和东部。MSTA反映在赤道太平洋西部的位置较深。统计结果得出，中部和东部MSTA要超前当地SSTA大约1～3个月并且相关性最大，反映出赤道东太平洋表层SSTA的信号来自次表层。
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图7.3.4　沿赤道太平洋SSTA、MSTA和HCA随时间（1980—2000）的变化

阴影区指示正的距平。



比较反映海洋异常信号的三个变量SSTA、MSTA和HCA，其中HCA包涵了部分SSTA和MSTA的信息，但MSTA与SSTA的关系存在区域上的差异。热带太平洋SSTA、MSTA和HCA的标准差以及它们之间的相关见图7.3.5。对SSTA而言（图7.3.5a），最显著的特征是大于1.0℃的高标准差分布区域集中在赤道中东太平洋，而低值区域分布在太平洋的赤道辐合带（ITCZ）和南太平洋辐合带（SPCZ）。这一特征与El Niño事件成熟期的表层增暖类似。对HCA而言（图7.3.5b），两个大于0.8℃的标准偏差的区域中心位于南菲律宾海以及所罗门岛（新几内亚东部）南部地区，其较高的标准差分布也出现在沿赤道的中东太平洋地区。以上的特征表明，表层海温在东太平洋变化较强（高标准差值区），而热含量变化最强区域在西太平洋，并有两个中心偏离赤道。
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图7.3.5　热带太平洋（N30°～S30°）区域SSTA、MSTA和HCA的标准差以及它们之间的相关分布图（Qian，Hu，2006）

阴影区指示相关系数到达0.05显著水平。



从图7.3.5c可以看到，在热带太平洋洋盆中，MSTA的标准差分布与SSTA和HCA的标准差分布是有差异的。MSTA较大的标准差（大于2℃）主要分布在S8°和N12°之间的热带洋盆，并且在洋盆西部、中部以及东部地区存在几个大于2℃的中心。最大的MSTA标准差分布在赤道中东太平洋地区。这一结果显示SSTA和MSTA的最大标准差都分布在赤道中东太平洋地区。

如图7.3.5d所示，在赤道东太平洋存在一个SSTA和HCA高相关区。特别是在NINO3区，相关高达0.7以上。值得注意的是，局部的高相关也存在于南北半球的西太平洋地区，另一方面在中太平洋存在一个蝴蝶型的低相关区域。低相关值说明HCA表征的次表层信号不能在中太平洋SSTA中观测到。而在SSTA和MSTA的相关图7.3.5e中同样可以观测到蝴蝶型的低相关区域。

以上的分析可以看到，在赤道东太平洋地区存在高标准差以及高相关区域，且该区域位于NINO3区。图7.3.6a展示了NINO3区SSTA和HCA的月变化。SSTA和HCA存在相同的年际变化，且其同期相关为0.86。另外1983—1984、1987—1988以及1998—1999年存在暖冷水之间的明显转换。

在图7.3.6b中，SSTA和MSTA在NINO3区的相关系数高达0.6（达到0.01的显著水平）。如图中两条曲线所示，MSTA的振幅大于SSTA的振幅，并且在位相上比SSTA早1～2个月。MSTA超前SSTA 2个月、1个月以及同期相关系数依次为0.82、0.84、0.81。这一事实说明，仅当正（负）的MSTA信号传到赤道东太平洋才会爆发El Niño（La Nina）事件，也就是赤道东太平洋变暖的信号来自次表层。
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图7.3.6　1980—2000年逐月的NINO3区SSTA、MSTA、HCA时间序列

接下来的一个问题是，次表层海温异常变化的信号是怎样传播的？沿着不同的纬度，MSTA信号在S10°～N10°范围内是向东传播的，在北半球N12°以北信号是向西传播的。沿赤道西太平洋和赤道东太平洋的南北方向上MSTA信号是向南北传播的。这里，我们只给出MSTA沿N4°、N8°和N12°的传播（图7.3.7）。沿N12°就可以看到信号的西传，但以N16°向西传播的信号最清楚。
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图7.3.7　沿赤道外北太平洋N4°（a）、N8°（b）和N12°（c）次表层MSTA在1980—2000年的变化（℃）

由于MSTA具有与SSTA独立的特点，图7.3.8给出了NINO3区MSTA异常序列与赤道太平洋（N20°～S20°）所有格点上序列超前21个月到滞后18个月的相关系数分布。在El Niño事件发生最强月的超前第21个月，一个正的相关系数中心就已出现在赤道西太平洋上。这个正中心在后来的几个月内逐渐发展并沿赤道东移。当这个正的相关系数中心到达赤道东太平洋时，El Niño事件表现最强。El Niño事件发生之后，这个正相关中心在赤道东太平洋分裂并沿东部沿岸向南、向北移动。从滞后6个月到滞后18个月可以看到正的中心在N10°以外向西移动，但在赤道以南相关信号很难向西传播通过W160°。这说明在赤道及其以北的低纬度太平洋上存在MSTA信号传播的一个回路，即来自赤道外西北太平洋的暖信号依次向赤道传播、沿赤道向东传播、沿东岸向北传播，最后沿赤道外（N10°～20°）向西传播。冷暖MSTA信号为什么能够在赤道及其以北传播，而不能在赤道及其以南形成一个回路传播是一个有待研究的动力学问题。一个可能的原因是赤道以南太平洋上存在一条倾斜（非纬带）的南太平洋辐合带，次表层传播的信号被截阻了。
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图7.3.8　赤道东太平洋NINO3区MSTA序列与赤道太平洋（N20°～S20°）格点MSTA序列的超前和滞后相关分布（Qian，Hu，2006）

阴影区指示相关系数大于0.3，相关系数0.126和0.165分别达到0.05和0.01的显著水平。



从上面的简要分析可见，El Niño事件是赤道东太平洋上表层海温异常的表现，实质是次表层海温异常的暖信号沿温跃层传播到达赤道东太平洋浅混合层时的结果。于是，沿着这条次表层海温异常信号传播的回路，我们就可以监视次表层冷暖信号的当前位置，并可提前预报El Niño和La Nina事件在赤道东太平洋的发展。图7.3.8的滞后相关中暗示着，El Niño事件的预报在统计上有提前一年半的可预报性。这是预测El Niño事件发生的海洋学早期信号。次表层海洋暖信号沿赤道向东太平洋的传播过程中，暖信号的露头位置就决定了这次El Niño事件是属于东部型的，还是属于西（中）部型的。早期总结的El Niño事件东部型，反映的就是暖信号可以在次表层传播到东部沿海才在海表露头，而近年来的次表层暖信号很强，在赤道中太平洋就可以露头了。在赤道中太平洋露头时有可能东太平洋和西太平洋的表层海温仍然是负的距平，这时表层海温的异常表现就是所谓的El Niño Modoki现象。


 §7.4　ENSO影响

每次ENSO形成的过程和基本特征都有不同，这导致科学界对ENSO的形成理论一再修改。20世纪80年代以来，ENSO的频率和强度都有所提高，灾害和有关的损失也相应地增加。加上现代传媒技术的发展，ENSO事件成为公众和政府部门普遍关注的问题。ENSO事件的发生确实能够导致各种自然灾害的发生，即好像有一个灾害链与ENSO事件有关。

受ENSO事件直接影响的要算赤道东太平洋及其沿岸国家。赤道东太平洋的秘鲁沿岸，正常的气候下那里降水稀少，为沙漠性气候。但在ENSO事件发生的时候，那里降水增多，沙漠上的花草繁盛起来，一派鲜花盛开的景象。这是明显的气候和景观的反常。ENSO事件（暖水）发生时，秘鲁沿海的偏南风减弱，海水上翻减弱，海洋上层的浮游生物量下降。

秘鲁沿岸岩石重叠的岛屿为“瓜诺”鸟提供了栖息地。这些岛屿上有大量的鸟粪。鸟粪堆积如山，形成了特殊的鸟粪矿藏，可以用作农业肥料。在没有El Niño的年份，海鸟大量繁殖，捕食了大量主要是生活在海洋表层的鱼类。但是El Niño年份，海水温度高，鱼类和鸟类大量死亡，海洋环境也受到很大的污染。

ENSO事件不但对发生地附近的气候和环境产生直接影响，而且远在印度洋北岸的印度降水和稻谷产量也受El Niño事件和La Nina事件的影响。随着农业生产技术水平的提高，印度的稻谷产量总体有上升的趋势。在去趋势后，会发现稻谷产量存在年际变化。这种年际变化与印度雨量和El Niño及La Nina事件有关。在El Niño年，印度降水少，稻谷产量低，在La Nina年，印度降水多，稻谷产量高，即印度年稻谷产量受到ENSO事件的影响。

赤道东太平洋的海温异常影响低纬度地区和环太平洋很多地区的气候，如降水的异常。对内陆，如欧亚大陆的内地，就没有象热带海洋性地区的影响那样大（Ropelewski，Halpert，1987）。彩图7.4.1（参看此处）
 是北半球夏季和冬季对应El Niño暖位相下，降水和温度异常的遥联分布。在El Niño事件的冬季，在赤道西太平洋，即印度尼西亚附近，形成马蹄形干旱区，而在赤道中太平洋的日界线地区降水则增多。东南非洲和巴西赤道地区降水减少。温度偏高的地区位于南亚-东南亚和我国东北-日本地区，美国的西北部、加拿大的西南部及北美洲东部大西洋沿岸。El Niño事件发生时，北半球印度、东南亚和印度尼西亚夏季干旱，澳大利亚出现干旱的冬季风，而在赤道中太平洋的日界线附近和美国西部沿岸降水增加。印度尼西亚和澳大利亚降水减少，干旱发展时曾使森林和草地发生大火。

彩图7.4.2（参看此处）
 是冷事件北半球冬季和夏季的气候遥联分布。冬季，降水偏多如马蹄形出现在赤道西太平洋，包括东南亚-印度尼西亚-澳大利亚北部，冷干气候出现在赤道中东太平洋。赤道巴西降水偏多。冷冬出现在西非、东北亚、北美西北部。冷湿气候出现在东南非洲。

La Nina位相下在北半球夏季，南部亚洲降水偏多，印度、印度尼西亚和加勒比海冷湿。太平洋赤道部分和南美东南部降水偏少。西南太平洋-澳大利亚东北部偏暖。值得注意的是，在一些情况下，El Niño气候异常分布的遥联是与La Nina的情形相反的，即可考虑为线性的，但有时又表现为不相反的，反映其与ENSO的非线性关系。

世界各地观测的降水记录有长有短。中太平洋的降水记录只有几十年，El Niño事件发生的年份降水是增加的，降水偏少的年份都没有出现El Niño事件。东赤道非洲的降水异常与El Niño发生的关系与中太平洋相似。东部澳大利亚、印度尼西亚-新几内亚、东南部非洲，这些地方的降水变化与El Niño事件的关系与印度的情况相似。

印度夏季风降水基本反映了全年降水的异常。印度1850—2000年的夏季降水异常序列中，El Niño年除了个别的年份外都与降水偏少对应。La Nina事件一旦发生，印度的降水都对应偏多。从印度的百年降水看，并没有显著的趋势变化，但可以看到存在年代际振荡。在年代际振荡中，降水偏少的时期对应El Niño事件的频次也多。可见，除了年际的ENSO-印度季风降水的关系外，可能还存在着年代际的海温异常与印度季风降水的关系。

El Niño事件反映出的区域气候异常是通过大气环流的异常起的中间桥梁作用。赤道太平洋上的海温年际异常与热带地区的直接热力环流年际变化相联系。同时，它也间接地影响到热带外的大气环流。这种影响在El Niño事件的成熟位相期更为清楚。在这个位相下，反气旋对会在中太平洋的对流层上部发展起来，那里大气获得最大的加热。1982—1983年出现了一次较强的El Niño事件。那年的北半球冬季，异常多的海洋风暴给美国西部的加州带来了大风和洪涝灾害。

图7.4.3给出的是El Niño冬季中上对流层位势高度的异常分布。H表示位势是增加的，L的区域表示位势降低。可见，中太平洋的赤道两侧各有一个异常的高压，即增强的反气旋对。在北半球，中纬度北太平洋上空有一位势高度下降的区域，北美加拿大上空位势高度上升，美国东南部位势高度下降。这样形成了一个波列，也称为球面Rossby波。这个在高度场上与El Niño事件有联系的波列，又称为太平洋-北美型（PNA），简称为PNA型，也称PNA遥联（PNA teleconnection）。这样的环流异常形势与气候异常是联系在一起的，可以解释北美洲各地在ENSO事件下的气候异常分布。PNA型的强弱可以用一个指数来表示，如在图7.4.3中取两个正高度距平中心的距平值减两个负距平中心的距平值，得到PNA指数。
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图7.4.3　中上对流层位势高度表示的太平洋-北美型（PNA）形势图（Horel, Wallace, 1981）

PNA形势最明显的出现与冬季热带太平洋El Niño事件的出现一致。箭头表示中部对流层异常的流线，中太平洋上有“槽”，西加拿大上空有“脊”。阴影为多云和降水增强的区域。4个点是用来构造PNA型指数的站点位置。



热带太平洋地区发生的ENSO事件及其El Niño与La Nina事件之间的循环，其时间尺度，即年际（interannual）尺度为2～7年。热带地区还存在30～60天的所谓季节内振荡，它是沿纬圈的环流并向东传播。ENSO不同位相下，30～60天振荡的频率会有差异。ENSO事件发生前，印度洋和西太平洋有频繁的30～60天振荡出现，它是可能激发年际El Niño事件发生的原因之一。30～60天振荡不但与ENSO事件之间有着可能的联系，这一振荡对印度夏季风的对流也有很强的调节作用。对流主要发生在东西向的云带上。在一个新的向北传播的对流带到达之前，这一振荡与季风形势的中断同步。

亚洲季风与ENSO分别是大气中和海洋中发生的年际气候异常强信号。它们之间存在什么关系？谁是谁的早期信号并不清楚。用印度季风降水作为亚洲季风的指标，用赤道东、西太平洋的海温代表海洋信号，图7.4.4给出了它们之间的滞后相关随时间的变化。印度夏季降水与赤道太平洋两个区域上的海温之间相关不显著，特别是在春季4—5月份相关系数特别低，可能这是春季预报障碍的原故。印度夏季降水与其后冬季12—1月份海温之间的相关系数明显上升，达到99％的信度水平。一方面说明季风信号超前海温变化的信号，另一方面说明夏季季风和冬季海温才是两个变量所在的强信号时段。
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图7.4.4　印度季风降水异常与赤道西太平洋（N0°～8°，E130°～150°，实线）和赤道东太平洋（N0°～8°，W170°～150°，虚线）海温滞后相关（Yasunari，1990）

Y（0）记为参考年，Y（－1）和Y（＋1）提前1年和滞后1年，95％和99％为显著性水平。


 §7.5　ENSO预测

ENSO预测主要是指季节和年际时间尺度的预测。常常把赤道东太平洋NINO3区（S5°～N5°，W150°～90°），NINO3.4区（S5°～N5°，W170°～120°）的海温距平和南方涛动指数（SOI）等，作为表征热带太平洋区域的海温异常的指标，并以它们作为预报对象。ENSO预测一般有3种方法，即数理统计方法建立的模型，气候动力学模式以及统计与动力相结合的方法。其中，气候动力学模式又分为复杂的全球大气耦合海洋环流模式（AOGCM），中等程度的混合型模式（复杂的全球大气或海洋环流模式，耦合简单动力学或统计的海洋或大气模式），简单模式（简单海气耦合动力学模式或大气分量的统计模型）。

海温具有很强的持续性，所以用SOI指数或NINO3区SST指数计算的相连月之间的相关系数值较高。但Webster和Yang（1992）在计算不同月份SOI指数的滞后相关时发现，无论从哪个月出发的滞后相关，到达春季时相关系数都会很快下降。他们的计算得到，SOI指数1月与2月的相关系数为0.56，1月与4月的相关系数为0.43，但与5月的相关系数就下降到了0.14。2月与5月SOI的相关系数也很低。一旦过了5月份，6月份与7月份的SOI相关系数高达0.79，在后来的7个月中相关系数都很高，即使6月份与第2年2月份的SOI指数计算的相关值也在0.45，但6月份与第2年3月份的SOI指数相关就下降到0.20。从8月份开始的相关系数都到第2年的5月份才下降。这种现象就称为春季预报障碍。很多的预报方法也都存在春季预报障碍。其原因是，5月份正是亚洲-印度洋-太平洋海陆温差反转和亚洲夏季风建立的时候，亚洲季风对ENSO的持续性产生重大的影响。

ENSO预测的数理统计方法较多，美国试验性长期预报公报中有较多的例子。其中，典型相关分析（canonical correlation analysis，简称CCA）。该方法可提前4个季度对NINO3.4区海温标准化异常做出预测。结构相似方法可做NINO3.4区海温距平集合预报。

图7.5.1是马尔科夫模型（Markov Model）的预测例子。以2004年第4季度为观测场，预测结果给出的是2005年1—3，4—6和7—9月的3个季度赤道太平洋的海温距平。赤道中太平洋的预测结果中能够出现＋0.6℃的海温距平。下面的序列图中，点线是过去海温距平观测的实况，其他短线表示这种方法开始预报后的走势，这里分了不同的季节。预测与实况相比，有些转折难以把握，预测的结果在时间上要落后于实况。这仍然反映出预测还是在被实况牵着鼻子走。
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图7.5.1　马尔科夫模型（Markov Model）在2005年的预测例子

过去的10年中，各国的动力学模式发展也很快，有多个不同的模式。同一个单位发展的模式也有不同的版本。版本的不同是，在发展过程中改进了资料的初始化和参数化等对预报结果的影响。图7.5.2是美国NCEP耦合模式（coupled model）的第3版本（CFSO3）预报例子。这个模式的气候场是1971—2000年的30年平均，偏差订正时段为1982—2003年。图中给出的预报初始场是从2004年的8月13日到9月1日。由同一个时刻，用20个不同的初始场出发，对未来9个月的预报做集合分析。上图是预报的未来3个季度海温场空间分布及其距平场。海温发展的趋势表现为，暖海区向赤道西太平洋收缩，赤道中东太平洋的冷水向西扩张。下图中的单根粗黑线表示实况NINO3区海温距平，多根线中间的粗线是20个个别预报的集合预报。那些细线（相对粗线）的发散程度就是预报的误差估计，可以用一个统计量来表示。

[image: ]


图7.5.2　美国NCEP耦合模式的第3版本（CFS03）预报例子，2005年的预报

上面给出的是同一方法，不同初始场起步积分结果的集合预报。图7.5.3给出的是3个统计方法和一个动力学模式的集成预报（consolidation forecast）。从图上可以看出，不同方法的预报结果也存在着差异。不同的方法在海温距平预报上，会出现不同的趋势。图7.5.3中CFS动力学模式预报的海温，向负的距平趋势发展，而CCA方法预报要出现增加的海温距平，其他两种方法界于这中间。
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图7.5.3　CA、CCA和MKV等3个统计方法和CFS一个动力学模式的NINO3.4区海温距平的集成预报

从目前的统计预报技巧看，统计方法的预报技巧要高于动力学模式。大多数预报方法的时效在2～3个季度。ENSO预报上，除了统计学方法和动力学模式方法外，还有一些其他的方法。图7.5.4给出的是序列子波分解趋势法。考虑到在年代际时间尺度上，赤道东太平洋的海温异常模态的最大中心偏于赤道以南的位置上。取NINOC区（S0°～10°，W180°～90°）上的平均海温距平序列。对这个序列作子波分析，子波分解的时间尺度最大到180个月。在这180个月的子波系数中选择几个分量。图7.5.4分别是子波变换几个主要时间尺度分量系数的叠加与原观测序列的对比。28个月、57个月、130个月分别称为赤道东太平洋海温变化的准两年振荡、年际振荡和年代际振荡。用所有180个子波分量可以合成得到原序列。我们希望用较少的分量拟合得到最好的与原观测序列的相关。从这几组合成可以看出，两个尺度（57＋130个月）的系数合成误差最大。后两种合成的误差较小。第三种拟合用到合成的时间尺度少，是准两年、年际和年代际三种时间尺度系数的叠加，物理意义也更明确。于是，可以对这三种时间尺度的分量进行外推。当时的NINOC区海温距平序列是从1950年1月到1996年12月。对这三个时间尺度的分量外推后再集成，可以预测到1997—1998年有一次El Niño事件。对这次20世纪最强的ENSO事件，预报提前了6～8个月（钱维宏等，1998）。后来，中国科学院青岛海洋所也用这一方法成功提前预报了20世纪初的第一次ENSO事件。
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图7.5.4　子波变换对应不同时间尺度上分量系数叠加与原观测序列（粗实线）的对比

全球海温异常信号最大的区域在赤道东太平洋，它是洋盆尺度的海气相互作用结果与表现。海温异常这样的信号也会在热带太平洋大气风场中得到反映。把赤道太平洋的海域分成西部、中部和东部三个区域，发现中部太平洋的整层纬向风的距平（西风角动量距平）与赤道东太平洋海温距平之间不存在相关关系，但赤道西太平洋的西风角动量异常超前9～11个月，而赤道东太平洋的东风角动量距平落后赤道东太平洋的海温异常6～9个月。它们位相的关系可以描述为：赤道西太平洋的西风异常出现后，激发海洋Kelvin波沿赤道海洋东传，大约在9～11个月后ENSO事件发生。ENSO事件发生后的6～9个月赤道东太平洋形成东风异常。这一东风异常必然导致赤道东太平洋的冷海水上翻，结果使海温下降，即La Nina事件的发生。图7.5.5是NINO3区海温的距平序列和赤道东太平洋（N5°～S5°，W125°～115°）纬向风距平对应不同时间尺度子波变换下系数序列的滞后相关。大约在70～80个月的时间尺度上，赤道东太平洋的东风位相，要落后El Niño海温变化的位相6～9个月。把70个月和80个月上的纬向风子波序列和海温子波序列提取来画在一起，可以看到它们之间存在的一些基本特征。
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图7.5.5　NINO3区海温距平序列和赤道东太平洋（N5°～S5°，W125°～115°）纬向风距平对应不同时间尺度子波变换下系数序列的滞后（±24个月）的相关系数（a）和海温与纬向风距平在70（b）及80（c）个月时间尺度上分量系数（Qian, Zhu, 2002）

在过去的半个世纪中，年际时间尺度上海温振荡具有阶段性。20世纪60年代后期到70年代初和80年代是海温振荡活跃的时期。50年代和90年代后期也是海温振荡活跃的时期。在这之间存在海温振荡的不活跃时期。对比海温振荡与西风振荡可以清楚地看出，它们有共同的活跃时段和间歇时段。这表明，海气耦合系统中海洋和大气之间，不但存在变量之间的位相关系，还存在着所谓的耦合期和间歇期。耦合期和间歇期是海气系统中的自然现象。我们的模式系统能否有与自然系统一致的耦合期和间歇期，是很难确认的。拿简单的Zebiak-Cane海气耦合模式的结果来看，模式在80年代预报和后报的技巧较高，但进入90年代以来技巧就下降了，甚至出现预报与观测相反的结果。这种变化不能不认为是实际的海气耦合系统中进入90年代后就到了一个间歇期，而我们的人为模式还处在耦合期中。我们曾经预测，1997—1998年的这次强ENSO事件，标志着实际海气耦合系统进入到了一个新的耦合期。这个耦合期会发生至少3次El Niño事件，1997～1998年是发生的第一个El Niño事件，2001—2002年和2005年前后会各出现一次增暖事件（Qian, Zhu，2002）。进入21世纪以来的3次ENSO事件，分别出现在2002—2003年、2004—2005年和2006—2007年的冬季。这3次事件在中太平洋的最先增暖都是明显的，在次表层海洋上就有提前的预报信息。

彩图7.5.6（参看此处）
 给出的是2000年1月—2008年1月赤道中太平洋NINO4区海洋250m以上次表层海温距平变化和这期间3年中国东部夏季降水百分率分布。2003、2005和2007年初的赤道中太平洋表层增暖，其信号就来自几个月前的次表层增暖。蹊跷的是赤道中太平洋出现的年初增暖这一规则的两年海温振荡与其当年的淮河流域降水偏多和江南降水偏少，在时间上具有超前半年的对应关系。这种关系是必须的，还是偶然的，需要研究。


 §7.6　印度洋海温变化

与太平洋相比，印度洋洋盆较小，且表现出的年际、年代际气候异常信号也较弱，所以长期以来人们关注的焦点一直放在太平洋。1997—1998年赤道东太平洋发生了20世纪最强的一次El Niño事件，而印度次大陆没有像一般的El Niño年那样出现严重的干旱。1997年赤道西印度洋的海温异常变暖，距平高达2℃。这些异常现象，引起了研究人员对印度洋自身异常海温偶极振荡及对气候影响的极大重视。1999年Saji等（1999）首次提出了热带印度洋海温异常的偶极子（Indian ocean dipole，简称IOD）分布模态的概念，即一种海温东冷西暖型空间分布，同时指出印度洋海温异常偶极子事件是独立于太平洋ENSO事件的。彩图7.6.1（参看此处）
 是Saji等（1999）描述的南北20°纬度带内印度洋Dipole事件的发展过程。5—6月份，东南印度洋Sumatra西部沿岸东南风对应海温偏低，而在阿拉伯海地区海温偏高。7—8月份，东南印度洋上东南风进一步增强，海温也更低，而阿拉伯海的东部增温。秋季9—10月份，赤道中印度洋上东风异常强烈，东印度洋赤道以南的海温负距平区达到最大，西部赤道沿岸和南印度洋各有一个暖中心，标志着海温在印度洋东西部的反向变化。年底，11—12月份，东南印度洋的负海温区和赤道西印度洋的正海温基本消失，最强的东南风范围和强度都在向南半球退缩。一个有意思的现象是，年底赤道以南中印度洋上的增暖范围还扩大了，好象在南印度洋存在一个三极型的海温异常变化结构。不同季节出现的海面高度异常是与海温异常分布一致的。

同时，Webster等（1999）提出，1997—1998年的热带印度洋SSTA增暖事件可能不是对太平洋El Niño事件的响应，而是由印度洋自身系统的海气相互作用引起的对年循环的显著性扰动。他们认为印度洋这次海温异常超出了典型意义上El Niño所能引起的印度洋海温变化的幅度，同时印度洋周边地区的气候异常，如印度尼西亚出现的严重干旱，东非地区降水异常，并不能用El Niño事件来解释。至此，关于印度洋IOD事件的研究，成为继太平洋ENSO事件后的又一热点。不管怎么说，1997—1998年太平洋上发生了世纪最强的El Niño事件，印度洋上也发生了历史上少有的Dipole事件。

Webster等（1999）很好地抓住了1997年，这次在过去几十年中，最典型的赤道印度洋东西部的海温异常变化相反位相，和气候要素变化的分布特征。图7.6.2依次给出了1997年11月印度洋上的海温距平、OLR距平、纬向风距平和海面高度距平的分布。除了增强的赤道中印度洋东风外，其他变量都出现了沿赤道东西方向上的强梯度。

[image: ]


图7.6.2　1997年11月印度洋上的海温距平、OLR距平、纬向风距平和海面高度距平的分布（Webster, et al.
 ，1999）

从他们给出的图中看到，1997年1月到1998年7月印度洋南部沿S4°～6°纬带和沿S11°～13°纬带上平均的海面高度距平随时间的变化是纬度的函数，与海洋Rossby波的传播一致。海面高度距平的波动信号是向西传播的，纬度越高传播的速度越快。赤道附近最强的东西向高度距平的Dipole结构出现在1997年的年底（12月份）。从1998年初到4月份，在南印度洋中部出现了高海面距平，而在两侧则高度偏低，出现的时间比赤道印度洋上的海温Dipole晚5个月。这种差异可能反映了赤道印度洋和南印度洋上海洋波动传播特征和形成机制的不同，海温变化的特征也不同，这一现象值得进一步揭示和研究。

Webster等（1999）只是描述了赤道部分印度洋上东西部形成的1997年Dipole海洋事件下的气候和环流的变化。图7.6.3描述了1997年夏季、秋季、秋-冬季及1998年夏季的环流和气候变化过程。其4步过程分别为：（1）异常的沿岸风改变上翻海流；（2）海温东西部异常与赤道东风一致并改变海面高度；（3）一个Ekman脊的形成和Rossby波向西传播，通过季风和ENSO的相互作用使东印度洋冷却，过程中使得1997年秋冬季赤道东非降水异常增大，而赤道印度洋东部沿岸降水偏少；（4）1998年夏季的降水和海温在赤道印度洋分布发生了完全相反的变化。在此过程中，海面高度和温跃层厚度沿赤道印度洋发生了不同的变化。
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图7.6.3　Webster（1999）描述的1997年夏季（a），秋季（b）和秋-冬季（c）及1998年夏季热带印度洋的环流和气候变化（d）

Webster等（1999）仅仅用1997—1998年的资料揭示了热带印度洋的Dipole事件。Saji等使用了40多年的赤道印度洋海温资料，在Nature这个刊物上提出了赤道印度洋东西部的这种海温异常振荡现象，这自然能够引起人们的重视。凡研究海温异常现象的，都会注意印度洋的海温变化。Saji等没有分别给出赤道印度洋东西部的具体海温变化序列，只是给出了这两个海域海温距平的差值序列，如图7.6.4b。这条序列在1994年和1997年出现了两次最强的差值信号，1973年还有一次明显的信号。这些主要的异常信号与赤道东太平洋海温异常之间还是有联系的，它们之间的相关系数达到0.40，其显著水平在0.01。要确认是否存在赤道印度洋IOD，就得从原始的观测序列出发进行分析。图7.6.4a是按照Saji等划定的赤道东西印度洋的两个区域计算出的海温距平序列。在20世纪的后20年中，两条序列的变化趋势在位相上基本一致。而相反的信号或相反的趋势主要出现在1994年以后。利用1990年前的海温资料很难提出IOD海温变化的结构。在年际时间尺度上赤道东太平洋海温变化是太平洋上最大的，但赤道印度洋上的海温变化信号不是印度洋上最大的。

[image: ]


图7.6.4　根据Saji等（1999）划定的赤道东、西印度洋的两个区域计算出的海温距平序列（a）和差值序列及赤道东太平洋NINO3区海温异常序列（b）

近年来，与印度洋表层IOD事件紧密联系的次表层海温异常研究也得以开展。Murtugudde等（1999）通过分析印度洋赤道流发现印度洋次表层海温距平可超过2℃，而SSTA一般在0.5℃以下。他们讨论了海温异常的产生机制是由于风场强迫，风不仅驱动次表层洋流，而且与风场对应产生的Ekman抽吸，也引起了温跃层的变化。Rao等（2002）指出热带印度洋次表层上，年际变率与印度洋偶极子有关，而独立于太平洋ENSO，并讨论了印度洋次表层海温异常的传播。Qian等（2003）定义了MSTA（最大次表层海温异常），比较了热带印度洋表层SSTA与次表层MSTA的传播特征，研究了热带印度洋次表层偶极振荡的年际、年代际变率，并从机制上探讨了表层、次表层以及周边大气环流系统之间的相互作用。

这里以1997—1998年发生在热带印度洋异常增暖事件为例，介绍热带印度洋次表层海温异常信号的变化。图7.6.5中给出了1997年2月到1998年8月期间的海温及其距平沿赤道的经度-深度剖面演变。从图中可以清楚地看到，1997—1998年间印度洋沿赤道的表层、次表层海温及海温异常是如何发展的。1997年2月，赤道印度洋海表被负海温距平覆盖。在次表层，负海温异常区（中心达－1.5℃）出现在赤道西印度洋，大范围次表层正异常海温占据赤道中印度洋，其中心（＞＋2℃）位于大约100 m深处。从1997年2月到8月，次表层暖信号是一边向表层抬升并一边向西移动的。1997年4月赤道西部表层还有负海温距平，到1997年6—8月整个印度洋表层就全部是正海温距平了。与此同时，1997年2月开始，赤道东印度洋100 m深的次表层有一负海温距平中心逐步向西和向上发展，1997年10月负海温在东部扩展到表层。于是，在1997年10月形成了典型的赤道印度洋西部表层暖和东部表层冷的海温距平Dipole结构。1997年12月，表层暖信号再次向东扩展到赤道东印度洋。1997年12月，次表层的海温对比也达到最大，西部100 m深处正距平海温达到4℃，东部100 m深处负海温距平值达－5℃，表现为次表层海温异常最强的Dipole结构。从1998年年初开始，西部的次表层正海温距平继续上抬并沿赤道向东扩展，使得1998年的赤道表层印度洋为海温正的距平。
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图7.6.5　1997年2月到1998年8月期间逢双月的沿赤道印度洋表层和次表层海温及其距平深度-经度剖面

细实线为正的海温距平（℃），阴影及虚线为负的海温距平（℃），最粗的实线为20℃线。



根据以上分析，可以概括出赤道印度洋次表层海温异常信号的几点特征。其一，最大上层海温异常始终出现在次表层，多数与20℃等温线位置非常接近，有时位于20℃等温线上部，有时位于其下部。其二，最大次表层海温异常信号中心大致位于赤道西印度洋E55°和赤道东印度洋E80°。其三，次表层正异常信号在赤道西印度洋达到峰值之前，正异常信号中心首先在表层之下逐渐向西扩张发展，而后次表层正异常信号中心在靠近海表位置逐渐向东移动。其四，当次表层正异常达到峰值，在赤道西印度洋可以找到表层海温异常和次表层海温异常信号一致的混合区，而在赤道东印度洋区域，表层和次表层海温异常信号是不一致的。这些事实也证明了MSTA对于次表层异常信号的表征能力明显强于20℃等温线，它能够更清楚地抓住次表层海温异常信号的传播特征。

图7.6.6是沿赤道纬向印度洋SSTA和MSTA在1980—2000年间逐月距平的变化序列。从SSTA看，赤道西印度洋的SSTA信号要比赤道东印度洋强，但没有明显的信号传播特征。1994—1995年和1997—1998年发生的Dipole事件实际上反映的是洋盆西部增温大于东部。从次表层的MSTA中也看不到显著的传播特征，但是东西部存在相反的信号，说明次表层海洋即温跃层中存在Dipole结构。

[image: ]


图7.6.6　1980—2000年间SSTA和MSTA沿赤道印度洋的逐月变化过程

（a）SSTA（等值线间隔0.5℃）和（b）MSTA（等值线1℃）沿印度洋赤道纬向（E50°～90°）-时间（1980—2000年）的月距平变化，图中阴影区为正海温异常，纵坐标为时间从1980年1月（下）到2000年12月（上）（合计252个月），横坐标从赤道西印度洋（E50°）到东印度洋（E90°）。



图7.6.7给出了MSTA在印度洋沿N10°和S10°的传播特征。如图所示，印度洋上海温沿S10°向西传播的信号比沿N10°向西传播的信号清楚。无论1994—1995年和1997—1998年的赤道西印度洋增温事件，还是其他的西部增温事件都是在MSTA信号传播到西印度洋时发生的。赤道外的南印度洋MSTA信号传播比赤道外的北印度洋清楚的原因在于赤道以北有岛屿地形的影响，而赤道以南是海洋。在印度洋，沿赤道外地区西传的次表层海温异常信号会在印度洋的赤道西边界附近反射，并很快沿赤道表层向东扩展，所以表层海温表现为西部增温比东部大。因此，赤道外印度洋次表层海温异常信号的西传，可以看作印度洋西部表层增暖的一个早期信号。
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图7.6.7　MSTA（等值线间隔1℃）沿印度洋2个纬度上经度（E50°～90°）-时间（1980—2000年）剖面的月距平变化

通过表层和次表层海温变化的分析及它们之间相关关系的分析，可以看出它们的变化特征和联系。图7.6.8中给出了通过1955—2000年逐月XBT资料计算得到的热带印度洋SSTA和MSTA的标准差分布以及它们之间的相关分布。在热带印度洋SSTA标准差分布中，标准差的低值区（＜0.4℃）出现在洋盆中部，而标准差的高值区（＞0.6℃）出现在洋盆的西部和东南边缘。这种分布说明赤道西印度洋海温可以比赤道东印度洋更低或更高，它具有更大的表层海温变率。洋盆东南部的海温标准差大值区可能和这一地区的东南风异常有关，而洋盆西部边缘的海温标准差大值区与索马里季风气流的影响有关。
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图7.6.8　热带印度洋（N26°～S26°）区域SSTA、MSTA的标准差以及它们之间的相关分布图

阴影区指示相关系数到达0.05的显著水平。



在热带印度洋MSTA标准差分布中，大值分布在两个地区，一是副热带印度洋西南部（＞1.5℃），二是赤道东印度洋地区（＞1.7℃）。标准差小值主要在副热带印度洋南部，基本沿S20°分布。对比印度洋区域的年平均20℃等温线深度分布，MSTA标准差的低值区主要对应于20℃等温线相对较深的地区，而高值区主要对应于20℃等温线相对较浅的地区。

在热带印度洋SSTA和MSTA相关分布中，高相关区主要分布在副热带印度洋的西南和西北部，赤道东印度洋的低相关区是那些表层与次表层信号经常不一致的地区。

关于印度洋海洋热力异常变化的研究日益增多，争议也是存在的。首先在异常变化的信号提取上，经验正交函数（EOF）展开的区域或范围选择不同，就会影响到信号提取的结果各异。像Saji等的工作，如果取N12°～S20。范围内的热带印度洋范围，则第一海温变化模态是单一模态，第二模态会出现偶极模态。Dommenget和Latif（2002）曾分析过EOF展开中可能会出现非物理模态的情况。这种非物理模态的出现是任何正交展开中都会遇到的现象。

作为一个例子，图7.6.9中分别给出了赤道西印度洋和赤道东印度洋上区域平均的SSTA和MSTA与热带印度洋上各个网格点上SSTA和MSTA的相关分布。这样的简单回归系数分布指出，MSTA存在东西方向上偶极模态，而SSTA并不存在这样的沿赤道的偶极模态。
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图7.6.9　选择的区域（a）（E40°～60°，N6°～S6°），（b）（E90°～110°，S4°～16°）针对月平均的SSTA，和（c）（E45°～60°，N4°～S8°），（d）（E80°～90°，N6°～S6°）针对月平均的MSTA计算的相关分布

根据赤道印度洋次表层海温异常变化的偶极特征，图7.6.10给出了赤道印度洋次表层海温异常变化的偶极指数与赤道东太平洋NINO3区表层海温异常的关系。赤道印度洋次表层的偶极现象在1994年和1997年都是清楚的，1997年的偶极事件可能是过去50年来最强的。总共在过去的50年中出现了9次明显的次表层正的偶极事件。这些偶极事件，有些与赤道东太平洋的表层海温变化同步，也有不同步的，如1967年。19191年出现了El Niño事件但并没有出现赤道印度洋次表偶极现象。总体看，赤道印度洋的次表层海温变化与赤道东太平洋的表层海温变化还是有联系的，它们之间的相关系数高达0.42。有关印度洋表层和次表层海温变化是否独立于太平洋ENSO事件的争论和研究还在进行之中。
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图7.6.10　赤道印度洋西部（E45°～60°，N4°～S8°）和东部（E80°～90°，N6°～S6°）区域次表层MSTA的差值建立的M-DMI偶极指数序列和赤道太平洋NINO3区表层海温异常序列

由于赤道印度洋的单一表层海温异常变化的模态受到次表层海洋的影响，所以赤道印度洋的表层、次表层海温变化与赤道东太平洋的海温变化也会有联系（钱维宏，胡豪然，2006）。这种联系的途径是通过连接太平洋与印度洋之间的贯穿流，还是大气桥，仍然是当前研究的热点问题。不可否认，在有些年份赤道印度洋的表层和次表层海温变化是具有自己的独立性，与赤道东太平洋海温变化的位相不同。

从大气的角度看印度洋与太平洋之间的联系主要是从赤道附近纬向风距平关系来考察的。图7.6.11是用NCEP再分析资料制作的对应印度洋次表层偶极模态正位相和负位相下的850 hPa纬向风合成结果。在正位相时期，即赤道印度洋表层和次表层西部偏暖的情况下，赤道印度洋上是东风距平，而赤道太平洋上是西风距平。负位相的情况正好相反。两个赤道洋盆上的纬向风异常反映的是Walker环流的异常。两个洋盆上的海温变化高相关关系反映的可能正是Walker环流，即大气桥的连接作用（吴国维，孟文，1998）。
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图7.6.11　（a）赤道印度洋次表层偶极模态正位相事件（1983年1月，1995年3月，1998年1月）和（b）负位相（1979年10月，1984年4月，1994年1月和1998年12月）下由NCEP再分析资料合成的850 hPa纬向风距平

纬向风距平单位：m/s，正值为西风，负值为东风。



对应印度洋次表层正、负位相时期的降水合成如图7.6.12所示。正位相下赤道印度洋的西部是降水正距平，而赤道东印度洋多为降水负距平。负位相下的降水距平分布则相反。
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图7.6.12　（a）赤道印度洋次表层偶极模态正位相事件（1983年1月，1995年3月，1998年1月）和（b）负位相（1979年10月，1984年4月，1994年1月和1998年12月）下用CMAP资料合成的降水距平（mm／天）

关于赤道印度洋表层海温变化偶极模态的正交函数展开形式，我们还可以通过下列图看到不同的结果。取范围如图7.6.13热带印度洋表层海温变化的前两个EOF展开模态。第一模态是一个单极模态，第二模态是偶极模态。比较图7.6.9a，b看出，EOF展开的第二模态是数学模态，而不是物理模态。
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图7.6.13　热带印度洋表层海温变化的前两个EOF展开模态

a．第一模态；b．第二模态

如果把EOF展开的范围扩大到（E30°～120°，S35°～N15°），则第一模态仍然是单极模态，第二模态如图7.6.14a所示。第二模态的异常中心不在赤道上，而在副热带南印度洋上（Qian, et al.
 ，2002）。由模态中心给出的区域SSTA序列在年际时间尺度上的变化位相是相反的，同时还具有明显的年代际变化。这种在年际尺度上相反方向的变化可以很好地认为是偶极振荡。由此振荡构建的南印度洋偶极振荡指数与NINO3区海温异常不具有同步性，即是独立于太平洋海温异常的一种印度洋振荡。
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图7.6.14　印度洋表层海温EOF分析的范围扩大到（E30°～120°，S35°～N15°）后的第二模态分布（a），副热带印度洋西部区域（E65°～85°，S35°～27°）和东部区域（E90°～110°，S20°～13°）平均的SSTA序列（b）和西部SSTA减东部SSTA构成的序列（DMIB）与NINO3区SSTA序列（c），c中虚线为10次多项式拟合


 §7.7　El Niño和Dipole的海气联系

从次表层海洋的海温异常信号看，赤道太平洋上El Niño事件的发生和赤道印度洋上增暖（Dipole）事件之间有着密切的联系。在赤道西太平洋MSTA出现正的信号东传的时候，之后几个月沿S10°东印度洋MSTA也有正的信号西传。20世纪的后20年中，赤道东太平洋出现了1982—1983年、1986—1987年、1997—1998年的3次明显的El Niño事件和在90年代初的3次增暖过程。这些事件和增暖过程在图7.7.1中明显可见。图7.7.1中用虚线勾画出了在整个太平洋上能够看到的增温过程有5次。对应这5次增暖过程，太平洋上表层海温的传播特征并不清楚看到，但赤道太平洋次表层海温异常信号的向东传播很清楚。与此同时，赤道外（S10°）印度洋次表层海温异常也有向西传播的特征。1982—1983年的El Niño事件成熟前赤道西太平洋就有了次表层暖的信号，1986—1987年El Niño事件前的西部次表层增暖信号出现更早，后来的几次事件也是这样。随着太平洋上ENSO事件的发生和次表层海温暖信号的东传，印度洋赤道外S10°处的次表层暖信号是向西传的。
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图7.7.1　1980—2000年沿（a）S10°印度洋MSTA，（b）赤道太平洋（SSTA）和（c）赤道太平洋（MSTA）的时间-经度剖面变化

虚线连线指示5次次表层海洋暖信号的传播，实线和虚线区域分别为正、负海温距平。



赤道太平洋表层暖信号的东传与El Niño事件相联系，印度洋赤道外次表层暖信号的西传与Dipole事件相联系。需要进一步考察的是这两个海洋次表层暖信号是通过什么机制联系起来的。目前考虑的有两种可能：一是两个大洋之间通过所谓的印度尼西亚附近的贯穿流进行联系（王东晓等，2003）；二是大气桥（吴国雄，孟文，1998；周天军等，2004）。这里考虑的是后一种可能性。为了说明大气桥的联系，把图7.7.1中的中间表层海温沿赤道太平洋的变化，换成了850 hPa纬向风分量距平沿赤道的变化（图7.7.2）。对应的5次太平洋和印度洋上的增暖过程，赤道印度洋上出现的都是东风异常，而赤道西太平洋上出现的是西风异常。在赤道印度洋到赤道太平洋的剖面上，西风异常或东风异常都是由印度洋开始的。早在太平洋El Niño事件发生前的两年，赤道西风异常就在赤道西印度洋上形成了。当西风距平信号从印度洋向东传播到赤道西太平洋的时候，大气西风激发的海洋Kelvin波，把次表层海洋暖信号传播到赤道中东太平洋，暖信号再由次表层反映到表层，形成El Niño事件。赤道西太平洋上的西风异常和赤道中印度洋上的东风异常，反映的是两个大洋上大气Walker环流的异常变化。赤道印度洋上的东风异常激发了印度洋赤道外Rossby波的西传。可见，赤道印度洋和赤道太平洋上的大气Walker环流年际变化异常，构成了两个大洋上次表层海洋暖信号的传播，也就导致了El Niño事件和Dipole事件的发生。
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图7.7.2　1980—2000年（a）S10°印度洋MSTA，（b）赤道印度洋-太平洋（850 hPa ZWA）和（c）赤道太平洋（MSTA）的时间-纬向剖面变化

虚线连线指示5次次表层海洋暖信号的传播，ZWA中的实、虚线分别为西风和东风距平。



为了更清楚揭示热带太平洋和热带印度洋的表层与次表层的相互作用和表层海洋与大气的相互作用，图7.7.3给出热带印度洋次表层偶极子指数DMI（Qian, et al.
 ，2003）和全球MSTA、SSTA的相关分布。从对MSTA的相关图中可以清楚看到，不仅在热带印度洋次表层中，沿赤道由西向东存在明显的偶极子结构分布，而且热带太平洋次表层中也呈现ENSO模态特征。实际上，在西太平洋暖池区和赤道东太平洋也构成东西向的偶极子型振荡特征。两大洋次表层中存在的这种偶极子振荡型的现象并非独立而是有着密切联系的。从SSTA的相关图中，正相关充斥整个印度洋洋盆，相关系数超过显著性检验的区域集中在热带西印度洋，而在暖池区呈弱的负相关分布，在热带中东太平洋上也存在显著相关区域，同样反映出了El Niño事件的模的特征。
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图7.7.3　用1955—2000年热带印度洋次表层偶极子指数DMI（Qian, et al.
 ，2003）和全球MSTA（a）、SSTA（b）计算的相关分布（阴影区表示达到0.01的显著水平）

对大气异常环流在联系两个大洋海温异常变化中的作用，李崇银等（2001）曾给出了一个概念图示（图7.7.4）。这个图示指出，当赤道印度洋上出现东风异常的时候，赤道太平洋上出现西风异常，印度尼西亚为异常的下沉运动，赤道印度洋和赤道太平洋上为成对的异常Walker环流，表现为Walker环流的减弱。这时对应着印度洋上的Dipole正位相，也对应着太平洋上的El Niño事件。相反的，在印度洋上出现Dipole的负位相下，Walker环流进一步增强，上升运动在印度尼西亚增强，对应的是赤道印度洋表层西风和赤道太平洋表层的东风增强。由于两个大洋上异常环流的反向运动，环流控制下的天气气候也是相反的。
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图7.7.4　与赤道印度洋海温偶极子正位相（a）和负位相（b）相对应的赤道大气的异常纬向垂直环流特征示意图（李崇银等，2001）

为了考察赤道印度洋Dipole事件和赤道太平洋El Niño事件之间的关系，Yang等（2007）选择包括中高纬度印度洋和西太平洋更大范围内的海温资料，分别计算了印度洋Dipole指数（IOD）序列和NINO3区海温距平指数序列与它们的相关。由于IOD序列中包含了赤道印度洋东西部的海温变化信息，四季的相关分布中赤道印度洋东西部的负相关是清楚的，赤道东印度洋的负相关位置稳定，西部正相关的强度和位置是季节变化的。秋季沿赤道出现的是印度洋东部-赤道太平洋西部与热带西印度洋和赤道中太平洋增暖相反的变化。冬春季IOD指数计算的相关分布并没有象夏秋季那样明显。NINO3区的海温距平指数序列与海温计算的相关表现为四季都与热带印度洋有显著的正相关，只在秋季赤道东印度洋有负相关。两个指数序列计算的秋季相关分布具有相同的空间分布形势，即热带东印度洋-热带西太平洋的相关区与热带西印度洋和赤道中太平洋的符号相反。印度洋和太平洋的面积不同，海洋波动的传播特征和形成机制也不一样。尽管IOD指数与NINO3海温指数序列有很高的相关，但增温的频率和位相及强度也不一样。两种振荡之间既然存在高的相关，说明还是有很多增暖峰值同时相遇的例子。在这些例子中可以看出，印度洋和西太平洋的海温异常对环绕周边的亚洲-澳大利亚季风会有巨大的影响。因此需要对亚洲-西太平洋地区不同配置下的海温异常结构进行分析，并研究其对气候的影响。


 §7.8　热带海气耦合模型

海洋和其上层大气在多种时间尺度上发生着相互作用，而Walker环流、Hadley环流、大气Rossby波列、海洋Kelvin波和海洋Rossby波都是这一耦合系统的重要成员。大多数在海气相互作用方面的研究都把研究重点放在热带洋盆的表层海温异常（SSTA）上，这是因为热带洋盆的表层海温和许多大气的遥相关、波列、气候模态以及天气形势都密切相关。甚至在Bjerknes（1966，1969）的理论假设中，Walker环流和Hadley环流都和沿赤道的表层海温梯度以及热带太平洋的加热现象紧密联系。以往的研究中，基本上都关注太平洋东部或西部区域。例如，在时滞振荡理论中把海气相互作用研究集中在赤道中东太平洋，而Recharge振荡理论把焦点集中在赤道西太平洋。诸多研究将大气对海洋的影响重点放在表层海温对表层风场的响应。但2000年Wang等（2000）研究指出，如果要更好的理解ENSO循环，加深对与温跃层深度变率密切联系的冷暖水发展的认识也是非常重要的。与表层海温异常相比，延迟的次表层热力异常能更好地记忆大气强迫的变化，并发现一种可能在使海气耦合系统从暖位相到冷位相（或从冷位相到暖位相）转变过程中起到关键作用的滞后反馈（Zebiak, Cane，1987）。研究还指出，风应力通过Ekman抽吸所产生的作用和Rossby波、Kelvin波的传播是影响温跃层变率的两个主要因素（Boulanger, Menkes, 1995; Lysne, Deser，2002）。

这里把上层海洋异常信号的热含量异常（HCA）和表征整层对流层异常信号的整层积分的纬向风异常（ZWA）以及整层积分的经向风异常（MWA）结合起来描述。结果可以清楚地展示在太平洋和印度洋地区的海洋、大气异常信号的结构及其信号的发展过程。

分析的资料包括NCEP/NCAR全球再分析的格点大气资料，垂直方向共17层（1000 hPa～10 hPa），水平分辨率2.5°经纬格点，资料长度从1949年1月到2000年12月，共52年；海温资料是美国Scripps海洋研究所环境分析中心（JEDAC）的海表和次表层海温观测资料，这是根据投标式温深计（XBT）、船舶和浮标观测资料经过最优插值方法得到的，包括11个标准层上的海温数据（0、20、40、60、80、120、160、200、240、300、400 m），水平分辨率5°×2°（经度×纬度），范围包括（E30°～180°～E30°，N60°～S60°），资料长度从1955年1月到2000年12月，共46年；降水资料是Xie和Arkin（1997）再分析的全球降水格点资料，水平分辨率2.5°×2.5°（经度×纬度），资料长度从1979年1月到2000年12月。对使用的变量SSTA、MSTA、HCA、ZWA、MWA，它们的序列中已经滤去了季节变化，从而保留了年际和年代际变化。

冬季，ENSO是许多大气遥相关型和Rossby驻波波列的较多表现季节。这里，为了更好的理解和ENSO有关的海气相互作用，不仅仅需要分析表层风场和表层海温场，还需要研究对流层整层风矢量和整个海洋上层的热力状况。从动力学观点来看，海洋上层的Rossby波、Kelvin波和对流层中的Hadley环流、Walker环流应该在同一个动力框架中加以考虑。在这一框架中，海洋上层的热含量异常通过Rossby波、Kelvin波来进行热力性质的能量输送，而Hadley环流、Walker环流则在大气中重新分配这些能量。

为了描述海洋上层和对流层大气的相互作用，这里使用奇异值分解（singular value decomposition，简称SVD）方法对月平均的太平洋-印度洋HCA和ZWA场进行分析，把HCA作为调节大气环流变率的一个作用因子。图7.8.1给出了ZWA和HCA奇异值分解的第一模态（以下简称SVD1）ZWA场，占总解释方差的71％，其模态对应的两条时间序列间相关为0.78（见图7.8.1b，c）。如图7.8.1a所示，两个主要的波列在SVD1的ZWA场中清晰可见，分别位于中东太平洋和印度洋-亚洲地区。前者类似于与ENSO有关的行星Rossby波列，只是在位置上稍偏西。有趣的是，后者相对于在赤道亚洲和印度洋地区近乎对称的分布。图7.8.1a中，西太平洋暖池区并没有出现明显的波列，而大西洋上存在较弱的波列。SVD1的HCA场与冬季的分布相同。
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图7.8.1　通过月平均ZWA和热带太平洋-印度洋HCA场计算的SVD的ZWA（单位：ms－1
 ）异质相关第一空间模态（占总方差的71％）

a．空间模态，等值线间隔0.1，其中值大于0.2以及小于－0.2的部分用阴影表示。b和c给出了相应ZWA和HCA模态的时间序列，两条序列有显著的相关，其相关系数为0.78。



SVD1中对应HCA场的时间序列（图7.8.1c）和NINO3区SSTA指数很相似，而且SSTA和HCA的经验正交函数（empirical orthogonal function，简称EOF）第一模态也很相似。具体来说，上述两条时间序列的相关高达0.88。在1968—1969、1972—1973、1976—1977、1982—1983、1986—1987、1991—1992和1997—1998期间，HCA和NINO3区的SSTA正位相同时出现。在这些年中，SVD1中对应ZWA场的时间序列（图7.8.1b）上也出现正值。图7.8.1也展示了，1882—1983、1986—1987、1991—1992和1997—1998年中，赤道东太平洋出现暖海温异常时，整层东、西风异常的区域分布。在这些时段，强西风异常出现在副热带东太平洋、墨西哥、巴西、中南半岛以及我国南海。另一方面，强东风异常则出现在赤道东太平洋和印度洋中部。印度洋上的东风异常对于局地的海气相互作用有着重要影响。

图7.8.2是冬季ZWA和太平洋-印度洋HCA场的奇异值分解结果。比较图7.8.2a和图7.8.1a，可以发现冬季ZWA的模态和其全年模态很相似，而且冬季的模态分布更加清晰。图7.8.2b是冬季HCA场分布，在热带太平洋和热带印度洋上可以看到清晰的两对偶极子模态。从整个热带太平洋和热带印度洋上看到，热含量异常呈现的是沿赤道纬向的3极型振荡。当负（正）的HCA位于赤道西北太平洋上时，正（负）的HCA位于赤道东太平洋和西印度洋。在El Niño事件的成熟阶段，异常东风（ZWA负值）出现在东太平洋。同时，东风异常也出现在赤道中印度洋地区。
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图7.8.2　通过冬季ZWA和HCA场计算的SVD异质相关第一空间模态（占总方差的62.6％）

a．ZWA中等值线间隔为0.2；b．HCA中等值线间隔为0.1，相应的时间序列的相关系数为0.93。



利用冬季ZWA和MWA场与HCA奇异值分解第一模态的结果，再由反映ZWA和MWA异常分布的空间场构造矢量场，如图7.8.3a所示。与El Niño期间海洋热力状况紧密联系，一对异常的反气旋位于赤道中东太平洋地区。基于1966年Bjerknes的理论，对流层上层角动量向极输送的增加，与反气旋联系紧密的副热带西风急流也会相应加强。图中另一个特征是异常的气旋环流出现在亚洲大陆，反映的是亚洲大陆冷高压的减弱，也与El Niño时，冬季在南海地区冷涌发生的频次较少、强度减弱的现象一致。
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图7.8.3　冬季ZWA和MWA场与HCA奇异值分解第一模态

由反映ZWA和MWA异常分布的空间场构造的矢量场分布（a）。赤道东太平洋地区HCA（b）正极值年份（1982—1983，1991—1992，和1997—1998），以及（c）负极值年份（1984—1985，1988—1989，和1998—1999），分别对应的冬季CMAP降雨距平分布（单位：mm/day）。b和c中，等值线间隔为1，正值区用阴影表示。



图7.8.3b，c给出了HCA正位相和负位相期间（见图7.8.1c，正位相选取1982—1983、1991—1992和1997—1998，负位相选取1984—1985、1988—1989和1998—1999），进行冬季降水异常的合成。图7.8.3b中，主要降水正异常出现在中东太平洋，相对较弱的正值区分布在赤道西印度洋、南海北部、东海和美国西部、南部等地区；而负值区出现在，从热带东印度洋到西太平洋沿ITCZ、SPCZ一带以及热带大西洋、巴西和非洲东南部。图7.8.3b，c中的降水异常分布存在相反的形势，与ENSO相关的降水异常相比较也很相似，但却更为对称。从动力学角度考虑，上述的降水异常与图7.8.3a中的异常气旋模态是对应的。

为了揭示ENSO循环和在不同区域对流层整层ZWA的关系，下面分析NINO3区的SSTA指数、ZWA（E）（N5°～S5°，W160°～120°）、ZWA（W）（N5°～S5°，E130°～170°）和HCA（W）（N5°～S5°，E130°～170°）的变率。图7.8.4a中可以看出NINO3区SSTA指数和HCA（W）之间存在显著负相关，相关系数高达－0.81。图7.8.4b，c给出了NINO3区SSTA指数同热带西太平洋ZWA（W）、热带东太平洋ZWA（E）的关系。
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图7.8.4　逐月NINO3区SSTA和HCA（W），ZWA（W），ZWA（E）时间序列

a．HCA（W）（N5°～S5°，E130°～170°）；b．ZWA（W）（N5°～S5°，E130°～170°）；c．ZWA（E）（N5°～S5°，W160°～120°）。右边标尺分别表示HCA（W，℃），ZWA（W，m/s）和ZWA（E，m/s）的距平，图中给出的是时间序列5点滑动平均后的结果，左边标尺为SSTA（℃）。



比较图7.8.4b中的两条序列，可以发现在1971—1972，1975—1976，1981—1982，1986—1987，1989—1994，和1996—1997年间正ZWA（W）异常总是稍稍超前正NINO3区SSTA指数的出现。序列之间同期相关只有0.35，但NINO3区SSTA指数比ZWA（W）滞后6个月，相关系数提高到0.58。

在图7.8.4c中，可以发现1965—2000年间NINO3区SSTA指数和ZWA（E）存在相反的变化。它们的同期相关为－0.49，而NINO3指数比ZWA（E）超前3个月的相关提高到－0.54。

利用风场、海温、降水等实测资料，结合奇异值分解和序列的相关分析，可总结出热带行星尺度的海气耦合概念模型。在发生El Niño事件前，赤道西太平洋地区发生区域性的海气相互作用。与此海气相互作用相关的局地整层西风异常，作为El Niño事件的早期信号，超前El Niño至少6月，和Walker环流上升支的变化存在联系。期间，上层海洋中出现局地的温跃层加深和暖性Kelvin波，而相应Hadley环流也产生异常，导致亚洲-澳大利亚地区大气中行星Rossby波列的出现。重要的是，这一海气相互作用信号能被记录并储存，可以作为次表层海洋的热力异常的表征，它以暖性Kelvin波的形式沿温跃层向东传播，过程中并不与太平洋中部的海洋表层和上层大气作用。El Niño事件的发生是，当这一信号东传到赤道东太平洋地区，由于其温跃层变浅而影响到上层海洋。在El Niño事件的成熟期，区域性的海气相互作用发生在赤道东太平洋，导致3个月后整层风场表现为东风异常，以及Walker环流下沉支的变化。东风异常诱发了海洋中的赤道外Rossby波。同时，东太平洋的加热异常也引起了大气中另一行星Rossby波列和Hadley环流的变化。太平洋-北美型（PNA）就是这种Rossby波列的表现。

SVD及其相关的分析只能揭示出上层海洋的热含量异常，与大气环流异常、降水异常之间存在一种确定的同时对应关系，而不能表达它们之间的时滞关系。在热带地区，太平洋洋盆最大，印度洋次之。热带太平洋和热带印度洋上层海洋热含量变化从SVD分析和主成分分析中都存在一个联合模。这一海洋热力变化的联合模与行星尺度大气的Hadley环流和Walker环流变化是紧密联系的。大气Hadley环流和Walker环流变化有强烈的变化中心，表现的就是南方涛动和PNA大气行星波列。

亚洲-澳大利亚季风异常依赖于ENSO循环的季节变化。Wang等人（2003）提出了一个大气-暖海洋相互作用并影响亚洲-澳大利亚季风的图像。亚-澳季风异常受赤道外两个异常反气旋的影响。一个反气旋位于南印度洋（SIO），另一个在西北太平洋（WNP）。降水异常和赤道风的异常与两个反气旋相连。南印度洋的反气旋起源于Sumatra的西南部，时间在El Niño发展期的北半球夏季，在秋季迅速达到最强，到El Niño成熟位相时减弱，它引起印度洋、印度和东非的降水异常。西北太平洋反气旋形成在El Niño发展年的秋季，在ENSO成熟位相到达峰值并持续到第2年春夏，即ENSO的减弱期。它对东亚、东南亚和西北太平洋的降水异常起作用。如图7.8.5所示，印度洋的秋季（ASO）伴随着ENSO的迅速发展，赤道上来自Sumatra沿岸的东风增强，引起印度洋西部暖，而东部冷。海温的异常形成印度洋东西向的温度梯度异常和海陆梯度的变化，这些会构成低层大气环流的变化和降水的异常变化。西北太平洋的反气旋的形成与赤道东太平洋的海温增暖相联系。印度洋的反气旋位置在赤道以南，西北太平洋的反气旋位置在赤道以北。海温增暖都在反气旋的西侧，而海温变冷都在反气旋的东侧。在ENSO事件发生的时候，赤道印度洋和南海也都表现为增暖的海温。南海海温的增暖会直接影响到东亚季风的异常和降水异常。
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图7.8.5　耦合的季风-海洋示意图（Wang et al.
 ，2003）

a．南印度洋（SIO）；b．西北太平洋（NWP）。交叉线为局地表层风切变。



在东太平洋已经增暖并影响印度季风的时候，为什么反气旋首先在10月份在菲律宾附近形成？Wang和Zhang（2002）给出了一个图示来回答这一问题（图7.8.6）。西北太平洋异常反气旋的形成与中上对流层东亚大槽的异常加深同时，并伴有东亚夏季风的早撤退和增加的西太平洋向北热带气旋的重复出现。这种异常的大尺度条件归咎于ENSO强迫的遥响应、热带-副热带相互作用和季风-海洋相互作用的共同影响。ENSO的发展增强了中太平洋的加热引发了上对流层的反气旋和东北亚地面冷却，使东亚大槽在秋季加深，这又增强了冷空气的爆发和反气旋的形成。中太平洋的加热也加深了西北太平洋的季风槽和热带气旋的生成与北移。冷空气在中纬度大陆上的频繁爆发，导致了热带-副热带地区的大气质量和热量的交换。通过激发下沉的Rossby波，El Niño导致印度尼西亚地区下沉气流，并产生南亚的低层反气旋涡度，它是通过季风西风平流变为西北太平洋反气旋的形成来提供反气旋的涡度源。西北太平洋反气旋，通常会在3—5候内迅速建立起来并与大振幅的季节内振荡相联系。从图7.8.6中可见，太平洋上的气旋对、赤道西太平洋上的西风和赤道印度洋上的东风与图7.8.3中构造的环流异常型是一致的。
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图7.8.6　El Niño遥强迫导致的热带-副热带相互作用引发的西北太平洋反气旋（Wang, Zhang, 2002）


 §7.9　多时空尺度海气相互作用

在ENSO事件的预报历史上，Zebiak-Cane（1987）模式成功地预报了1986—1987年和1991—1992年的ENSO事件。后来该模式对1993—1995年的海温距平进行预报，但是与观测的结果并不一致。尽管对这一模式有很多改进的版本，但总体上预报水平并没有很大的提高。这一模式仅仅把研究的范围限定在S20°～N20°的赤道太平洋上，他们认为ENSO循环就在这个海气耦合的区域中。随着观测现象的增多和复杂海气耦合模式的发展，人们逐渐认识到ENSO事件是多尺度下海气相互作用的产物。钱维宏和王绍武（1997）提出了从全球大气与海洋到局地海气相互作用的，多时空尺度下海气相互作用的概念。

（1）无大陆时的全球海气相互作用

考虑一个无大陆的全球海洋与大气的相互作用，在这样一个海气系统中，如果有一相对赤道对称的纬向异常西风作用于全球海洋，则风应力通过海洋Ekman效应，赤道上海温升高（图7.9.1a）。赤道纬度带海温升高，导致Hadley环流增强。Hadley环流的向极分量形成中纬度及副热带大气西风角动量增大，而向赤道的分量形成低纬度东风（信风）的增大。沿赤道的东风发展，导致赤道冷水上翻，海温下降。此时对应赤道海温下降的热力Hadley环流减弱，沿赤道的东风减弱，即低纬度异常西风发展，于是又形成赤道海温升高。可见，在无大陆存在的这样一个水球海气耦合模型中，也能形成类似ENSO事件的海气相互作用现象。Hadley环流的异常变化和赤道内外海温异常之间形成了正-负反馈机制。赤道地带海温距平与赤道西风异常之间应该存在着位相差关系，即西风从正距平趋向为零的时候，海温正距平增加到最大。Wang（1987）曾发现Hadley环流指数变化位相落后于赤道海温异常的位相，并且指出经向环流能够驱动海洋的冷平流。
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图7.9.1　从全球为水球情况下的海气耦合中，Hadley环流异常下的海温距平条带分布（a）到有大陆带分隔海洋Walker环流异常下的洋盆东西部的海温差异（b）和Hadley与Walker环流共同作用下的海温异常分布（c）

符号“＋”和“－”分别表示海温的正负距平。



为了说明全球为水球下的海气相互作用，我们从赤道平面下线性化的大气运动方程出发

[image: ]


在年际时间尺度内，把水平气压梯度力忽略，取经向方向上的摩擦力与地转偏向力平衡，考虑海温异常对风场的影响，x
 方向的摩擦力简单地取为[image: ]
 ，y
 方向的摩擦力设置为[image: ]
 ，则上述方程简化为

[image: ]


式中，摩擦系数k
 ＝2Ω；[image: ]
 是x
 方向海温距平的平均，耦合系数b
 ＝cosφ。式（7.9.3）近似地描述了海温异常与Hadley环流异常的关系。配合上海洋模式就可以模拟出与行星尺度大气纬向风联系的海温振荡来。在赤道海温正距平的时候，赤道上东风得到发展。海温降低到零值时，赤道上东风增大，表示Hadley环流的低层部分最强。此时赤道外经向风是向赤道外辐散的，赤道带的海温要降低。于是赤道上东风要减弱，西风要发展，经向风要辐合，海温要升高。这就构成了一个简单的行星尺度海气耦合的系统。

（2）经向大陆时的全球海气相互作用

如果全球海洋被经向的大陆带划分成几个洋盆，大陆上没有山脉地形。在这样一个海气耦合系统中，若有一相对赤道对称的纬向异常西风作用于全球海洋，则一方面沿赤道海温升高，另一方面洋盆东部海温也升高，而洋盆西部海温降低（图7.9.1b）。在这样的洋盆海温分布下，与前一种情况相比多了一个洋盆尺度异常Walker环流的形成和发展。此时，大陆西侧为上升支，大陆东侧为下沉支，于是低层西风和高层东风在洋盆上同时增强。这一异常Walker环流的形成促使单一洋盆的海气发生正反馈作用，其结果导致赤道上和洋盆东部海温继续升高。而海温恢复正常的负反馈需要Hadley环流增强引起信风（东风）的发展。在这样一个包含行星尺度Hadley环流和洋盆尺度Walker环流与海温异常作用的系统中，海温的异常分布如图7.9.1c所示。洋盆的赤道东部是海温正距平或负距平出现的地方，而洋盆的赤道西部及其西北与西南部出现相反的海温变化。这种洋盆尺度的海气异常分布，就是太平洋上看到的El Niño事件和La Nina事件发生时的海温异常模态。在这一海气耦合的系统中，Walker环流起到的是正反馈作用，Hadley环流则起到了正反馈和负反馈的作用。

太平洋上的海温异常相对赤道是对称的，这可能与洋盆的形状有关。用与观测相似的El Niño或La Nina位相下的海温异常去强迫大气，可考察有无山脉地形时的南方涛动结构。图7.9.2给出的是在La Nina海温异常位相下，模拟的有山脉和无山脉的全球气压异常分布。有山脉时，在海温强迫下，气压异常分布在S30°～N30°热带地区的分布，就是典型的南方涛动的气压距平结构，正的距平中心在东南太平洋，负的中心在赤道西太平洋，气压距平零线在日界线和美洲大陆上。但去掉山脉，只保留海陆分布后的模拟结果，东太平洋上的气压距平中心已经不在南方，而是出现在赤道上，变压中心值也降低了。这种不同只能说明南北美洲大陆地形，主要是山脉走向，对南方涛动的气压异常位置起了决定性的作用。所以，南方涛动气压场结构是在确定的山脉地形下，大气质量对海温异常强迫下的重新分布。
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图7.9.2　在La Nina海温异常位相下模拟的有山脉（a）和无山脉（b）情况下的全球气压异常（hPa）分布（钱维宏，游性恬，1998）

（3）地气角动量交换

El Niño事件的预测一直是人们普遍关注的问题，指望找到一种行之有效的预报方法。于是人们寻找各种可能的关系与早期信号。1982—1983年异乎寻常的El Niño事件发生后，Rosen等（1984）发现El Niño信号存在于大气角动量和地球自传速率或日长的变化中。Dickey等（1992）发现1981年和1985年热带西风异常超前El Niño事件大约2年。于是有人用日长变化来预报El Niño事件的发生。从科学上来说，ENSO循环的问题已不仅仅是海洋和大气两方面的事情，与天文和地球动力学也取得了联系。利用1976—1989年的赤道东太平洋海温距平、东太平洋上Tahiti站海平面气压距平、赤道对流层纬向西风距平和地球自传速度变化值，钱维宏和丑纪范（1996）给出了它们之间的关系描述（图7.9.3）。这段时间发生了1976—1977年、1982—1983年和1986—1987年的3次El Niño事件。El Niño事件和东太平洋的气压偏低的现象，发生在赤道西风角动量距平转东风角动量距平的时候。El Niño事件也发生在地球自传速度减慢的时候。
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图7.9.3　固体地球、海洋和大气中变量的关系（钱维宏，丑纪范，1996）

a．资料分析：I．ΔT
 
ss

 ，为NINO3区海温距平（℃），ΔP
 为Tahiti站海平面气压距平（hPa），M
 
eq

 为赤道对流层（1000～100hPa）西风角动量距平（1023
 kg·m2
 •s－1
 ）；II．[image: ]
 为全球对流层西风角动量年际变化（1026
 kg•m2
 •s－1
 •a－1
 ），[image: ]
 为地球自传速度的年际变化（10－10
 a－1
 ）。b．结构图示：El和La分别为El Niño和La Nina位相，N
 1
 （N
 2
 ）为NINO3区海温从正（负）距平到负（正）距平的过渡。



在固体地球、海洋和大气构成的地球系统中，大气与其下垫面的地球和海洋之间存在动力和热力的耦合，造成了大气的异常运动和大气质量相对固体地球的再分布。如果不考虑海洋的角动量变化，则与纬向风距平相一致的全球大气相对角动量变化ΔM
 
r

 、在以地球角速度旋转的地球上大气质量纬带再分布引起的大气角动量变化ΔM
 
Ω

 和固体地球的角动量变化ΔM
 
E

 之和是守恒的，即
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为地气角动量守恒，其中
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Ω和ΔΩ为地球自传角速度及其变率，R
 为地球半径，g
 为重力加速度，φ为纬度，p
 为气压从大气上层p
 
u

 到地面p
 
s

 ，［Δu
 ］为纬向风距平的纬圈平均，I
 E
 为固体地球的转动惯量。

在固体地球和大气之间，角动量的变化应该是它们之间力矩作用的结果，即
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其中，山脉力矩为
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摩擦力矩为
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式中，H
 为山脉高度，ρ
 为表面大气密度，C
 
D

 为无量纲拖曳系数，[image: ]
 ，u
 ，v
 分别为表面风速分量。

山脉力矩反映了表面气压和山脉地形的作用。在El Niño海温距平位相时，南北美洲山脉地形的太平洋一侧气压偏低，山脉力矩使大气得到角动量，而固体地球失去角动量，即地转减慢。Wendy等（1987）针对1982—1983年的El Niño事件计算了3个山脉的平均力矩，发现落基山山脉力矩最大，它的作用使总的大气角动量增加Δ（M
 
r

 ＋M
 
Ω

 ）＞0。摩擦力矩的计算非常困难，原因在于表面风的误差和拖曳系数的不确定。虽然存在准确计算地气之间交换角动量和计算它们之间力矩的困难，但与El Niño事件相联系的大气角动量变化和日长变化的事实已经得到了公认。在年际时间变化的尺度上，ENSO事件的预测，除了海洋与大气的耦合外，固体地球也参与了耦合。固体地球-大气-海洋角动量的守恒也许是全球气候系统模式的一个约束条件。

（4）局地海气相互作用

Zebiak和Cane（ZC，1987）用一个中间程度的海气耦合模式积分了90年，得到了暖期与冷期相间的长周期振荡。图7.9.4是用这一模式计算的一段时期海温和风场分布。图上数值NINO C SSTA表示（S0～10°，W180～90°）区域内的海温平均距平值。图中首先从一个赤道中东太平洋的负海温距平出现的时期开始，此时对应的赤道中太平洋风场是辐散的。然后赤道中东太平洋逐渐出现海温正的距平，到海温达到最大正距平（1.71℃）的时候，赤道中太平洋有强的风速辐合。海温异常的模态很像观测到的El Niño事件，但风场不像，主要是东风要比观测到的大很多。Zebiak和Cane（1987）认为这种东风是虚假的。在理论上，这一模式的作者认为没法解释模式海温异常变化的负反馈机制是什么。
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图7.9.4　用ZC模式计算的一段时期的海温和风场分布（钱维宏等，1998）

我们现在讨论这一模式的正负反馈。先讨论ZC模式的正反馈。在ZC模式中考虑大气加热Q为连续函数，由其大气方程得到下列涡度方程
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其中，
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散度方程
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由（7.9.11）式，大气中的异常涡度是由加热异常ζ1
 （Q
 ），气压异常ζ2
 （P
 ）和经向风异常ζ3
 （v
 
a

 ）的线性叠加引起的。海洋对大气的作用仅仅表现在加热异常中。我们可逐项加以分析，ζ1
 （Q
 ）与离赤道的距离y
 有关，如果异常热源位于赤道以北，则热力引起的正涡度中心偏于热源中心以北，并且涡度值与ε成反比，这一结果与Zebiak（1982）模拟热力驱动的大气环流涡度分布是一致的。如果异常热源位于赤道上，则赤道上涡度为零，正涡度异常相对赤道对称分布，即有一对涡旋分别位于赤道的两侧，赤道上有异常的西风发展，这两个对称涡旋也被Zebiak模拟出来了。由（7.9.12）式，赤道上的西风将引起辐合
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于是，辐合引起非绝热加热Q增强，又通过ζ1
 （Q
 ）大气涡度增强，这是一个正反馈过程，最终导致洋盆赤道上海温异常升高。上述偶极涡旋现象也说明扰动最易在赤道上得到发展。气压引起的涡度也是在赤道上为零，ζ3
 （v
 
a

 ）扰动涡度依赖于经向风速的方向，当赤道上辐合时，ζ3
 （v
 
a

 ）＞0。

综上所述，如果一扰动热源位于赤道上，则赤道两侧的气旋性涡度增加，低压中心位于赤道西风气流的最大辐合处，这个位置是在原加热中心的东侧，于是海气相互作用的结果，扰动中心是向东移动的。如果最初的加热扰动在洋盆的西侧，则扰动可沿赤道向东发展。

我们再分析ZC模式的负反馈。如对ZC模式的大气部分取纬向平均，得到
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最后得到模式平均纬向风与纬向平均加热异常的一个关系式：
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这里[image: ]
 分别为模式纬向和经向风的纬带平均；Q
 为感热和潜热之和；ε
 为摩擦系数。在赤道上y
 ＝0，故沿赤道的纬带平均风为零，这与模式结果一致，但与观测不一致。我们讨论海温异常为最大正距平ΔT＞0的情况。一般有Q∞ΔT
 ，赤道外[image: ]
 ，此时在赤道两侧的东风将得到发展，这与ZC模式的模拟结果一致。可见，ZC模式中，暖中心的形成也就形成了东风的发展，东风发展自然会导致洋盆东岸和赤道上涌流的形成，构成ENSO循环的一种负反馈。模式的负反馈得到了解释，但真正海气耦合系统中的负反馈还没有被完全认识。这仅仅是一个局地海气相互作用问题，真正ENSO循环的正负反馈机制要比这里所说的复杂得多。

图7.9.5给出了用ZC模式模拟90年NINO3区（实线：N5°～S5°，W90～150°）和NI－NO4区（点线：N5°～S5°，W150°～E160°）区域平均的海温距平序列。图7.9.6是ZC模式模拟90年赤道西太平洋（实线：N5°～S5°，E135°～180）和赤道中太平洋（点线：N5°～S5°，W180～140°）区域平均的纬向风异常。由于ZC模式本质上是非线性的，模拟结果中没有完全相同的两个增温过程。增暖事件表现有单峰和双峰的。在双峰的增暖过程中，有最大峰值偏后的，也有偏前的。有比较弱的增温，也有很强的增温。海温振荡有活跃期，也存在间歇期。如果我们不是严格追究完全的相同，而是看相似的波动，则在模拟的前18年海温异常事件的出现就是有规律的周期振荡，其周期为3年。在模拟的第75～88年也有这种周期行为。利用这种准相似的周期振荡，我们就能做出达到一定要求或精度的ENSO事件的预报。预报的不成功仅发生在由活跃期向间歇期的转换过程中或由间歇期向活跃期的转变过程中。海温异常进入间歇期也就没有预报的意义了。这种活跃期和间歇期的变量变化不但表现在海温变化中，也出现在纬向风的异常中，说明海洋和大气之间存在着耦合期和不耦合期。需要注意的是模式的耦合期不一定是实际海气耦合系统的耦合期。这就是为什么我们在一些模式预报成功几个事件后会报错，甚至预报的位相全反过来的原因。正如前面给出的，模式中有很多的参数，这些参数在模式中是不变化的，但实际的海气耦合系统中这些参数是变化的，或者这些参数根本就不存在。
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图7.9.5　ZC模式模拟的90年NINO3区（实线：N5°～S5°，W90～150°）和N1NO4区（点线：N5°～S5°，W150°～E160°）区域平均的海温距平（Zebiak，Cane，1987）
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图7.9.6　ZC模式模拟的90年赤道西太平洋（实线：N5°～S5°，E135°～180）和赤道中太平洋（点线：N5°～S5°，W180～140°）区域平均的纬向风异常（Zebiak，Cane，1987）


第八章　全球季风


 §8.1　季风现象与季风定义

数百年前，人们在航海中发现了“信风”现象，并且利用风向季节变化的特点，决定船舶的航行，所以英文中“trade”的含义既是“贸易”又是“信风”。在航海实践中，“信风”的提出，是其后形成季风概念的最早和最原始的“雏形”。传统上的信风主要是指在太平洋上的东南信风和东北信风；而传统上的季风是指阿拉伯海上的季节性风向转变，但是它们的共同特点是都发生在低层大气中。

季风一词起源于阿拉伯语“mausim”，意思是季节“season”，现在英语称“monsoon”。早期人们用季风来表示印度洋，特别是阿拉伯海沿海地区地面风向的季节反转，即一年中半年吹西南风，而另半年吹东北风。地球的表面由陆地和海洋组成，海运和渔业关注这种风向的季节变化，陆地上的农业也关注雨水的变化。在阿拉伯海到印度地区，季节性的风向变化是与干湿变化联系在一起的，而这里又是世界上主要的稻米生产国。于是季风也成为人们十分关注的，与收成有关的自然现象。

对季风的文字描述也是当地古文明的标志之一。在我国历史文献记载中，春风和南风也意指季风。公元688—742年，王之涣的《凉州词》中“黄河远上白云间，一片孤城万仞山。羌笛何须怨杨柳，春风不度玉门关。”杨柳和春风描写的是玉门关内与关外景色的不同，也就是指的夏季暖湿气流到达最西北河西走廊的位置。公元前23—22世纪，帝舜有《南风》歌“南风之熏兮，可以解吾民之愠兮；南风之时兮，可以阜吾民之财兮。”这是最早描述夏季风在我国由南向北推进的季风文献（曾庆存，2005）。“南风之熏”描述了季风发生的地点，“南风之时”点到了季风降水的时节。

作为科学好奇心和贸易的需要，西方人对季风及其形成的机理进行了长期研究。Hailey（1686年）首先把季风理解为海陆差异引起的热力直接环流。1879年，沃耶科夫（Bоейков）最早给季风下了明确的定义，他认为季风是海陆热力直接变化所引起的现象，并把它和云雨的季节变化联系起来。后来有些学者试图把“湿润的夏季和干燥的冬季”加进他们的环流标准，探讨各种季风指数来描述或比较不同地区的季风现象。1940年Ekhart用有限的高空观测资料来讨论印度季风现象。

陶诗言等（1958）更具体地指出，季风的建立是辐射变化、大气环流调整、海陆分布和地形等各因素综合作用的结果。这里的辐射变化就是太阳高度角随季节的变化，海陆分布表现为对大气有加热作用，地形对气流有动力作用，大气环流调整是大气内部过程向各种外强迫的适应。所以，区域季风降水是太阳辐射变化、海陆热力对比和地形动力影响，综合形成的产物，并对外强迫有滞后效应。除了地形动力影响外，与季风降水相联系的太阳纬度辐射热力对比和海陆地形热力对比都应是随季节变化的。在20世纪出版的著作中，高由禧等（1962）最早编辑出版了《东亚季风的若干问题》。书中论述了东亚季风气候的区域特征、形成等问题以及季风与环流及降水的关系。C S Ramage在1971年出版了Monsoon Meteorology
 ，给出了季风的定义、范围，论述了与季风有关的环流、天气现象和季风预报等方面。1976年，印度的Y P Rao写了一本出版物Southwest Monsoon
 ，内容包括南亚季风的气候特征、季风的爆发和撤退、越赤道气流、气团、半永久系统、季风低压、季风的中断、地形和海洋的影响、云与降水特征、质量、辐射、角动量平衡、季风模拟、季风降水的长期预报和全球关系等。1986年，P K Das出版了Monsoons
 ，内容包括季风的行星和区域特征、正压和斜压不稳定、季风的模拟、季风与地形、海洋与季风气流、长期预报和可预报性。1987年，图书界出版了两本关于季风的书。J S Fein的Monsoons
 ，书分18章节，由15个作者牵头撰写，仍然集中于印度季风，内容包括季风的特征、社会经济影响、季风研究的历史、地形影响、季风变化和季风预报。同年，C P Chang也出版了Monsoon Meteorology。
 不同的作者对季风作分类研究也不同，主要分有夏季风与冬季风，地区上分有印度季风、东亚季风、日本雨季、澳大利亚季风。从行星尺度环流到区域尺度青藏高原影响，甚至到降水云系统，分得很全面。2004年C P Chang出版了East Asian Monsoon
 ，2006年B Wang出版了The Asian
 Monsoon
 ，这两本新书包含了很多最近的季风研究成果。

为了加深对季风现象的认识，这里从热力环流讲起，逐步讨论季风的定义。天气学和气候学都是阐述现象的，只是时间长度不同而已。要解释这些现象的成因，热力学和动力学必然与天气学和气候学联系在一起。“热-风-雨”之间的联系真实地描述了热力学、动力学和各种天气气候现象之间的关联（钱维宏，2004）。
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这里的“热”是指不同方向上的热力对比或差异。“风”是指大气相应于不同尺度热力对比下的运动，即局地环流和大尺度大气环流。“雨”是指天气和气候现象。

上述“热-风-雨”的关系具有时间上的方向性，即热力不均匀性将首先引起大气运动，大气运动产生的辐合与辐散又引起不同的天气现象。于是，这种时间上的方向性提供了一条天气气候预报的思路，即从热力学和动力学的研究入手，预测未来的天气和气候。

我们先讨论海陆风的形成。白天陆面暖，水面冷，于是形成了水面与陆面之间的热力对比，即温差。这种温差可以形成水平气压梯度，气压差（力管效应）将导致水平气流的形成。白天，接近陆面气压低，接近水面气压高，于是气压梯度方向由水面指向陆面。在这一气压梯度下，接近下垫面的观测者感觉到的是向岸风。高层的气压梯度方向和风向与地面上的刚好相反。在陆面一侧可以形成上升气流，而在水面一侧形成下沉气流。于是，陆面与水面温差的结果形成了一个区域环流。如果大气中的水汽较多，则可能在陆面一侧形成对流云（图8.1.1a），甚至阵性降水。夜间的情形刚好相反（图8.1.1b），陆面冷，水面暖。温差形成的下垫面水平气压梯度方向由陆面指向水面。风是离岸的，对流可以发生在水面上。海陆风就是这样形成的，并且具有日变化。

假设图8.1.1中维持半年的白天，另半年为夜间，则海陆风向和海陆上的干湿也就是半年一次的转换了，即风向和干湿具有了季节性的变化。这样的现象也就是季风。在极地地区，有半年可见太阳，称为极昼，另半年称为极夜。实际上极地平流层的风向半年变化就反映了季风现象。更进一步讲，只要存在半年尺度的水平温差，这种温差可以发生在海陆之间，也可以发生在山脉与平原之间，沙漠与草地之间，它们都会形成季风现象。上述的温差是在大气的下垫面上形成的，在大气中的温差，如区域性的空中潜热释放也会形成温差，这样的温差也会形成环流和风系的变化。因此，温差无论形成在大气的哪一层，也不论形成温差的原因是什么，只要有温差随季节的变化，就可能形成季风现象。当然，季风现象的水平尺度应该要比海陆风大得多。图8.1.2就是一定尺度下海陆温差季节变化形成的季风环流及其降水和气压的对比。因此，用高层、低层的风，用海陆温度差，两个区域上的气压差，或用降水都可以作为描述季风的指标。
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图8.1.1　a．白天区域尺度海陆温差形成的环流和对流云，近地面为向岸风或海风；b．夜间区域尺度海陆温差形成的环流和对流云，近地面为离岸风或陆风（Ahrens，1982）
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图8.1.2　大尺度海陆（地形）季节温差形成的季风环流及其要素对比

明确了什么叫季风现象，要进一步认识的就是全球那些地区有季风，季风建立（爆发）和季风撤退的时间以及季风强度，季风的年际和年代际变化等问题。

季风现象的范围较宽，季风定义也不是唯一的。

（1）《大英百科全书》中的定义是：季风是季节性反转方向的任何一种较大范围的风系，如每年大约六个月吹东北风、另六个月吹西南风的风系。

（2）《Collier百科全书》中的定义是：季风是季节风，它最初是用于阿拉伯海区的风场来定义，其中六个月吹东北风、另六个月吹西南风，但它已被延伸到世界其他地区中定义类似的风场。

这两种定义中的共同限制是风向的6个月变化，对那些地方风向不是6个月变化的地区就被排除在季风之外了。

（3）《美国百科全书》称：季风是冬季由大范围的大陆地区吹向海洋，而夏季反向，由海洋吹向大陆地区的一种风。这一定义关注的是大尺度海陆温差形成的环流。

（4）《气候和天气百科全书》中，把季风定义为冬夏之间地面风场在方向上的季节性转向。它把风限制在地面。

（5）《苏联百科词典》称：季风是风向每年两次发生显著变化，转变成相反方向（或接近相反方向）的稳定季节风，主要起因于大陆增温的季节性差异，季风气候的基本特征是夏季雨水充沛，冬季干旱。这个定义抓住了季节增温的主要方面，即大陆增温的作用，并与冬、夏季的干湿变化联系起来了。

（6）《苏维埃大百科全书》的季风定义为，沿着地球表面和在对流层较低层的，一个稳定的、季节性的空气运动，它是以由冬到夏和由夏到冬风向的突然变化为特征。这些变化在地球上一些广大的地区是明显的。在每一个季节中，一种风向比其他风向盛行，随着季节的改变，风向改变120°～180°。季风导致天气的突然变化，如从干燥和相对晴朗到湿润和多雨，反之亦然。这一定义把风场变化从地面延伸到了对流层低层，又把干湿的突然变化联系起来了。

有一些季风定义具体地提出了季风发生的区域位置，如印度季风，马来西亚－澳大利亚季风和西非季风，认为欧洲、北美、中美没有明显的季风，只出现一些季风趋势或季风现象。现在有的书上既承认冬夏方向转变的南亚地面风场的季风，又认为许多不同的风系变化现象，如平流层季风、欧洲季风等。季风动力学的观点认为，在热带和副热带，北半球夏季和冬季的季风环流是以大振幅准静止的行星波为特征的，这种季风的行星尺度分量即为行星尺度季风。

中国是否存有季风，是否存在季风趋势或季风现象？长期以来是有争议的。在国外的很多季风定义中没有明确中国的季风。中国气象学家，如竺可桢（1934）提出季风是冬季由大陆吹向海洋，夏季由海洋吹入大陆的风。在我国东南沿海地区冬季和夏季正是经历了这样的风系变化。高由禧和徐淑英（1962）等提出了中国副热带季风和高原季风的划分。可见，中国气象学家们提出的概念是把中国的高原及其以东区域划归为季风区了。

《新大英百科全书》对季风有如下的归纳：风向有明显的季节转换，冬季主要为东北风，夏季主要为西南风，海陆的季节热力差异产生的半永久性系统；行星风带的位移；区域性气压系统之间的一种稳定气流；夏季出现炎热、湿润和多雨，而冬季出现干燥、晴朗的一种气候现象。这个定义中比较全面地把热力对比、风系变化和干湿气候反转联系起来了，并把其他气象要素，如气压场的变化也包含进来了。

如此众多的不同季风定义，说明季风是一个古老而又有争议的名词。但所有季风定义都一致认为印度季风是原始典型的季风。对于其他地区是否存在季风，气象学家和地理学家从不同的定义出发，意见并不一致。对此，我们仍然需要回到印度或南亚季风现象来认识这一问题。彩图8.1.3（参看此处）
 给出的分别是亚洲冬季风和夏季风期间全球低层大气环流的示意图。冬季，亚洲内陆有一个干冷高压系统，干冷气流是向四周辐散的。向南辐散的干冷气流分别影响到印度半岛－阿拉伯海、孟加拉湾、中南半岛和中国东部地区。夏季，一个热低压位于印度半岛的北部。大陆热低压的形成导致了气流向印度半岛的北部和中南半岛辐合。由于向中心辐合的气流分别来自阿拉伯海、孟加拉湾和中国南海，所以辐合到达大陆上的气流是潮湿的。因此，亚洲地区的冬季风和夏季风不但形成了风向的转变，也形成了明显的干与湿的季节转换。环流的逆转主要发生在亚-澳-热带非洲和西北太平洋、热带印度洋这一片区域。

随着人们对季风认识的不断深入，原有季风的概念得到了很大程度的扩展，从单纯表示风向的季节性反转，扩展到表示几乎与亚洲、澳大利亚和非洲的热带、副热带大陆以及毗邻的海洋地区所有的天气年循环相关的现象。长期以来，人们认为南亚是著名的季风区，季风的各种特征在这里表现得最明显。

早在1957年，Khromiv根据地面风向的平均频率给出了季风的分布，他把季风区分为三类。第一类是频率超过60％的区域，从东非-南亚-东南亚及赤道西非。第二类频率在40％～60％之间，范围在赤道非洲、东亚-西北太平洋、亚-澳海洋性大陆以及其他局部地区。第三类的频率小于40％，分布在中高纬度地区。Ramage（1971）在总结了前人的工作后，给季风作了一个具体的定义：

（1）1月与7月盛行风向变化了120°；

（2）1月与7月盛行风向的平均频率超过40％；

（3）至少在1月和7月中有一个月的平均合成风超过3m/s；

（4）在5°经纬度矩形内，1月和7月中每个月气旋与反气旋的交替出现，至少每两年一次。

在Khromiv定义的季风指标基础上，Ramage（1971）总结出的季风环流区如图8.1.4所示。这个季风区的范围主要在赤道以北的热带和副热带地区，包括赤道以北热带非洲、印度、中国、日本和西北太平洋，南半球还包括澳大利亚北部-印度尼西亚和赤道东非-西南印度洋。从陆地上来看，主要季风区在亚洲-澳大利亚以及非洲，而南北美洲没有季风。Ramage的全球季风范围图就是Khromiv的第一类和第二类，并去除了零星的分布。
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图8.1.4　风向频率变化确定的全球季风环流区

1987年，Webster又给出了一个更为普遍的季风定义：冬、夏风向的季节性反转和干、湿期的季节性交替出现。在这一定义下，图8.1.5中有6个季风区，分别在亚洲-西太平洋、赤道非洲、赤道南美-北赤道东太平洋、澳大利亚-热带海洋大陆区、热带南非和副热带南美。
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图8.1.5　Webster（1987）给出的全球6大季风区分布，同时考虑了冬、夏风向的季节性反转和干、湿期的季节性交替出现

自20世纪80年代以来，季风研究已经有了很大的发展，人们提出了反映季风强度与爆发时间的各种指数，对季风的区域特征也进行了大量的研究。对季风形成的原因有了很多的认识。总的看法是，季风是大气环流季节变化的反映，是不同地区热力对比的结果，即相对海陆风是更大尺度的“热生风”和“风生雨”的现象。这种热力对比包括半球间的热力对比、海陆热力对比和高原与其周围同高度大气间的热力对比。其风向的变化或季风气流的路径不但要考虑高低压系统之间的关系，还要考虑两个半球间地转偏向力的作用。这里可以描述印度洋上从南半球出发的一个质点，如何在南半球成为东南风，如何越赤道成为西南气流，如何在南海转变为东南气流的。

IPCC（2007）第四次评估报告中给季风下的定义是：季风是热带和副热带地区地面风和对应降水的季节反转，是大陆尺度的陆地与邻近海洋之间加热差异引起的。季风降水主要发生在夏季陆地上。这一季风定义更具有人性化和实用性，又包含了季风的历史渊源。

季风作为一种现象，对它的研究历史最为悠久的还是亚-澳区域上的季风。对冬季和夏季半球上出现的季风现象及其成员都有了较多的了解。就风系而言，亚洲冬季风与夏季风的风向近于相反，但冬、夏季风环流系统并不是这种简单的反向关系。季风环流系统有若干个成员组成（见表8.1.1）。在亚-澳和非洲地区，北半球夏季风环流系统比冬季风环流系统复杂得多。图8.1.6概要地表示了亚洲冬、夏季风环流系统组成成员之间的关系。
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图8.1.6　亚洲季风系统示意图（伍荣生等，1999）

a．夏季风系统；b．冬季风系统。实线表示低层系统，虚线表示高层系统。

表8.1.1　亚洲夏季季风和冬季季风成员（伍荣生等，1999）
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对应于亚洲冬、夏季风系统，由于下垫面热源分布的不同，在夏季风期间，上升运动和降水出现在陆地，而下沉运动出现在海洋；在冬季风期间，上升运动和降水出现在海洋，而下沉运动出现在亚洲东部大陆。亚洲冬季风起源于西伯利亚高压，当高压离开源地向南爆发时，在其东侧和南侧可产生很强的北风和东北风，这就是冬季风。这种强北风和东北风的产生在很大程度上与非地转运动有关。当东北季风向南流向南海及印度尼西亚一带时，可形成冷涌（密度流），最后流入到赤道槽内，加强那里的对流和降水。

在对冬、夏季风的研究中，夏季风的研究成果远远多于冬季风的研究成果。我国气象学家陶诗言等（1987）通过对亚洲各季风系统特征的分析，注意到东亚地区的季风与印度季风之间不仅组成的成员不尽相同，而且其变化的特征也有明显的差异，首先提出了东亚季风系统的新概念，即夏季亚洲存在着既相互独立又相互作用的两支季风子系统：南亚（印度）季风和东亚季风。一方面它们的来源、季风成员及其影响的地区是不同的。南亚季风源于南半球的马斯克林高压，在东非沿岸越赤道后形成索马里急流，以西南季风形式影响印度、中南半岛和我国西南地区，对印度季风槽的形成和季风降水有很大的影响。东亚季风有它自己的成员，这支季风起源于澳大利亚高压，在E105～125°附近越过赤道以后，在南海、西太平洋地区也成为西南气流，由于西太平洋副热带高压的影响，形成热带辐合带（ITCZ）。副热带高压南侧的东南气流向北又变成西南气流，与北方冷空气活动配合，在长江流域形成梅雨锋。这段文字是对图8.1.6的描述。为区别不同的季风气流的来源，将与越赤道气流有关的季风气流称为热带季风，而与副热带高压有关的季风气流称为副热带季风。在高空，这两支季风环流都伴有较强的偏东气流。再从大气热源的分布看，两个系统各有一个巨大的热源中心位于北半球，各有一个冷源中心位于南半球。孟加拉湾热源和青藏高原热源与南半球马斯克林冷源，维持了印度季风槽的上升支和南半球的下沉支，组成印度季风系统的季风经圈环流；而南海和东亚大陆的热源与澳大利亚的冷源，维持了南海和西太平洋ITCZ的上升支和澳大利亚的下沉支，从而组成了东亚季风系统的季风经圈环流。因此，这是两支相互独立的季风子系统，它们的分界线大约在E100°附近。另外，这两支季风子系统又共存于一个大季风环流内，是相互作用的。印度南部西南季风加强东伸，可以影响到南海、西太平洋地区，加强那里的西南气流；而南海热带低压或台风西移可以引起孟加拉湾低压的发展，最后影响印度季风。

夏季风期间，季风地区除了像青藏高压、热带东风急流这些行星尺度的天气系统外，对季风区天气有直接影响的主要大尺度天气系统有：

（1）越赤道气流与低空急流

索马里低空急流是北半球夏季的一支著名的低空急流，它与西南季风的活动有密切关系。这支急流长约800～900km，宽约300km，厚约1km。7月平均最大风速在15m/s以上，逐日最大风速可达25～50m/s。这支急流一年四季都存在，但冬季只在南半球出现，到4月才越过赤道。它起源于南半球的马斯克林高压（中心位于S30°，E50°附近），2月开始北移，6月到达东非高原，然后折向东，沿索马里海岸进入阿拉伯海，直至印度西海岸。6—8月期间，它的位置稳定，强度达到最强。10月初，这支气流又撤回南半球，而且强度也大大减弱。

在东亚夏季风系统中也存在着一支源自澳大利亚的低空越赤道气流，它在E100～129°地区越过赤道，在我国的南海北部一带与低空急流连接，最大风速可达30m/s以上，对东亚的降水、暴雨起着重要作用。

（2）季风槽和季风低压

季风槽是北半球夏季全球赤道槽的一部分。在地面图上，槽从西非延伸至中南（中印）半岛，向上伸展可达500hPa，随高度向南倾斜。季风槽由于受地形作用滞留少动，槽的位置大致与相对雨量最小区和雷暴频率最大区一致。

每年6—9月的夏季风期间，在孟加拉湾北部生成的一种低压称为季风低压。它和其他热带扰动一样，向西移动，生命期为3～5天，平均每月生成2个。季风低压是一种强热带扰动，水平范围约1500km，垂直范围约8km，涡旋的中心气压为980hPa，水平风速20m/s以上。

（3）对流层中层气旋

对流层中层气旋，主要出现在阿拉伯海北部，有时在孟加拉湾地区。气旋最强的环流在700～300hPa之间，在地面和200hPa常常看不到闭合环流，水平尺度为1000km，垂直尺度约6km，这种气旋可产生大量降水。


 §8.2　全球季风

1998年，世界气候变化研究计划（CLIVAR）明确提出了美洲季风系统，即除了亚洲-澳大利亚季风和非洲季风外，另外还存在美洲季风。这四个地区都以英文字母A打头，因此也称为“4A”季风，或全球季风（图8.2.1）。一般地，非洲季风（African monsoons）包含南非和北非季风，亚澳季风（Asian-Australian monsoons）包含南亚、东亚、东南亚、西北太平洋和澳大利亚季风，美洲季风（American monsoons）包括南美和北美季风。对此，我们需要对全球季风有一个认识。
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图8.2.1　CLIVAR GOALS研究区域中的全球季风和海气相互作用

按中文的意思理解，季风是随季节变化的风，有半年时间长度的风向变化，一个季度，甚至1～2个月变化的风系也应该是季风。存在着行星尺度的季风，也存在区域尺度的季风。这里先认识行星尺度的季风。要认识季节是怎样形成的，季节变化应该直接与太阳加热的变化联系在一起。

图8.2.2中分别给出了两种太阳辐射情形：其一，地球自转轴与地球公转轨道面垂直，即黄赤轨道面重合；其二，地球自转轴与地球公转轨道面有一个66.5°倾角。第二种情形太阳光可直射S23.5°和N23.5°及其之间的纬度带。
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图8.2.2　两种太阳辐射情形

a．地球自转轴与地球公转轨道面垂直；b．地球自转轴与地球公转轨道面有一个66.5°倾角。



在黄赤轨道面重合情形下太阳辐射形成的纬带大气环流如彩图8.2.3（参看此处）
 所示。在这样旋转的地球上，赤道接受最多的太阳直接辐射，而两极接受较少的太阳直接辐射。赤道上接受的太阳辐射大于地球放射的长波辐射，地面和地球获得较多的热量余额，而极地放射的辐射量大于接受的，有负的热量余额，于是赤道和极地之间形成热力对比。赤道上空气受热上升，气块到达高层后有向极地的分量。热力驱动的环流产生的空气运动受到地转偏向力的作用，赤道的上升运动到达高层后，其向极运动受到地转偏向力的作用，使北（南）半球运动的空气向右（左）偏转。这样，由赤道上升向北（南）流动的空气，随着纬度的增加，地转偏向力（以Coriolis参数f
 ＝2Ω
 sinφ
 度量）也将增大，到某一个特定纬度（在30°附近）即转变为西风气流，并形成稳定的西风带，从而阻碍了由赤道上空源源而来的空气继续向北（南）流动，并在那里堆积起来，使地面气压升高。同时西风分量又在Coriolis力作用下产生附加的向赤道的分量，这一附加的向赤道分量加强了赤道高层大气的质量堆积，即形成所谓的副热带高压。同时，高层热带地区的温湿空气在向极运动过程中，由于辐射冷却作用，空气的密度将变大，产生下沉运动。另一方面，地转偏向力的作用，使经向速度不断减小，即产生经向辐合，在辐合带处产生下沉运动，这个下沉带在赤道两侧的20～35°纬度处，环绕整个纬圈，这就是副热带高压的位置。这个高压带是空气动力下沉造成的，因此是干暖高压。由此可见，地球大气的运动，不仅仅受极-赤的热力强迫，还受到地球自转的作用。由此，热力驱动的Hadley环流达不到极地，而只是到达副热带地区，这种情况与现代观测资料的分析结果是一致的。

在30°附近下沉的空气，在北半球低层分别向南流（向赤道）和向北流（向极地）。向南流的空气受地转偏向力的作用向右偏转，成为东北气流。因为这支风系很稳定，称为东北信风。相应的在南半球低层流向赤道的气流，称为东南信风。两支信风在赤道地区辐合上升。这样，在赤道和南、北纬30°附近之间各形成一个热力环流圈，即范围缩小的热带Hadley环流圈（信风环流圈）。两支信风的辐合地带，称为热带辐合带或赤道辐合带（intertropical convergence zone，简称ITCZ）。北半球低层另一支向北流向极地的空气，向右偏转成为中纬度的西南气流，当流动到副极地地区时，与极地冷却下沉向南流动的东北气流相遇。由于这两支气流性质不同，一支是暖湿的西南气流，一支是干冷的东北气流，两者之间形成锋面，即极锋。沿极锋滑升的暖空气，到高空后又向南北分流。向北的一支流向极地，冷却下沉以补充极地低层向南流失的空气。这样在高纬地区也构成一个正的环流圈，通常称为极地环流（极地Hadley环流圈）。在极锋上空向南流动的一支，在副热带地区也形成一个环流圈，其方向与前两个Hadley环流圈相反，故称前两个为直接环流，后者称为间接环流，也称为中纬度环流或Ferrel环流圈。在南半球有对应的相同情况出现。由此可见，在地球自转影响下，南北半球各形成了三个环流圈，以Hadley环流圈最强，Ferrel环流圈最弱。

随着三圈环流的建立，地面和高空流场也有相应的三条风带，在地面流场上，高纬地区有东风带、低纬地区有东北信风带和中纬西风带。在高纬西风带中，可以发现位于极锋上空的最大风速大于30m/s的中心轴，称为极锋西风急流。副热带地区对流层的中下层，由于下沉气流很强而没有锋面存在，但对流层上部锋区特别明显，称为副热带锋区，与之对应的为副热带西风急流。因此，高低空基本上是呈带状的气流。在自转的地球上，这种带状气流是不稳定的，常常产生扰动，故带状气流常呈波状运动，西南气流与西北气流交替出现，南北之间不同温度的空气进行热量和动量的交换。在赤道辐合带上的扰动可发展成热带风暴，在极锋上的扰动可发展形成温带气旋。

如果画出彩图8.2.3中地面上的风场，则为图8.2.4所示。从图中可见，赤道上有来自东南与东北信风的辐合，30°纬度带上气流辐散，60°纬度带上有气流辐合，形成地面风场的结构。如果没有太阳高度角的季节变化，这种风场结构也不随季节变化，在赤道上也没有越赤道气流。
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图8.2.4　黄赤重合情形下的地面风场

考虑图8.2.2b中实际的地球自转轴与地球公转轨道面有一个66.5°倾角的公转的情形，各个纬度带上，在北半球夏季和北半球冬季接受到的太阳辐射和地面风场的分布如图8.2.5a所示。夏季太阳光可直射N23.5°，ITCZ的位置北移到赤道以北，冬季太阳光可直射S23.5°，ITCZ的位置南移到赤道以南。把上面的两种情形综合一下，就得到如图8.2.5b所示的冬季与夏季地面风场的变化。与图8.2.4不同的是，大致在S30°～N30°，两个副热带地区，风场随季节发生了相反的季节变化。北半球西南风与东北风，南半球的东南风与西北风，它们随季节有了交替出现，其方向变化了180°左右。赤道辐合带和赤道雨带，也随之发生了随季节在两个半球间的季节性漂移。在北半球夏季，低层大气出现了南半球向北半球的越赤道气流，而在冬季，北半球有向南半球的越赤道气流，即发生了两个半球大气质量和热量的交换。在S23.5°～N23.5°纬度带上，风系和天气气候都发生了系统性的变化，即风和干湿都随季节发生了变化。自然地，S23.5°～N23.5°地带就是标准的全球热带季风区。曾庆存和李建平（2002）指出，行星热对流环流是热带季风的“第一推动力”。
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图8.2.5　各个纬度带上北半球夏季和北半球冬季接受到的太阳辐射和地面风场随季节的变化

如果全球的大气水汽集中在赤道附近，则图8.2.5中描述了水汽随越赤道气流从赤道附近向赤道外副热带地区的季节扩展。我们的实际大气的下垫面已不完全是水球的海洋，也不是全陆地的大陆，而是陆地与海洋下垫面的交错与不均匀分布。覆盖全球的卫星观测显示出，热带水汽随季节有变化，并随越赤道气流对两个半球有影响。图8.2.6给出了考虑热带水汽随越赤道气流季节扩展的全球季风分布和越赤道气流影响的季风区域。全球赤道附近存在三个大的水汽中心，最大的水汽中心在赤道西太平洋到赤道东印度洋。其他两个水汽中心分别在赤道南美洲和赤道非洲，这里也是热带雨林区，气候常年湿润。这三个大的水汽中心随越赤道气流的季节变化会向赤道外作季节扩展。北半球夏季，赤道南美洲的水汽中心向北美洲扩展，覆盖了副热带东北太平洋和副热带北大西洋的区域。在北半球的冬季，水汽中心向南美洲扩展，覆盖了南美洲的副热带大陆地区。亚、非洲的两个水汽中心在北半球的夏季，连成一片向北半球扩展覆盖了副热带北非、阿拉伯海、南亚、东亚和西北太平洋的广大地区。副热带南非、澳大利亚的北部海上和西南太平洋赤道辐合带的区域上，也是干湿转换的区域。如果用干湿转换作为指标确定的季风，则赤道上常年湿润，不是季风区，东太平洋常年水汽偏少也不是季风区。如果用越赤道气流的影响区域来定义季风，则从东太平洋沿海到南北美洲大陆、非洲中南部大陆、亚澳及西南太平洋地区都在季风区中。由风场确定的季风范围比水汽确定的季风范围大。有些地区常年不受越赤道气流的影响，也不发生干湿的季节转换，即不满足季风定义的条件，如东太平洋。有很多地区，满足风场的季风定义，但不满足干湿转换的定义。在副热带非洲，那里满足水汽的季风定义，但不满足风场的季风定义。可见，季风的定义不同，所用的物理指标量不同，确定的季风范围也有差异。
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图8.2.6　在季风是热带水汽随越赤道气流季节扩展的定义下得到的全球季风区分布（Qian，et al.
 ，2002）

交叉线阴影区为气候年平均卫星观测的水汽亮温中心区域，赤道外单粗线闭合区是水汽干湿转换的区域，斜线区为850hPa越赤道气流影响的区域。



我们也可以从气团的角度考察全球季风的范围。图8.2.7分别给出的是多年平均7月、1月1000hPa假相当位温（K）的全球分布，以及7月与1月340K覆盖的范围变化。7月份可用340K作为热带气团与温带气团的分界线，300K为温带气团与寒带气团的分界。7月份，热带气团主体位于赤道及其以北的副热带地区，东亚和北美热带气团向北扩展的纬度要比其他地区的高。东亚的热带气团边界到达华北和东北地区。1月份，东亚地区的热带气团北边缘南撤到南海的中部，而寒带气团的南边缘可以到达华南地区。中国东部经历了热带气团与寒带气团的季节转换。用热带气团经历的季节变化为指标，则图8.2.7c中给出了热带气团7月与1月位置变化扫过的全球范围。从气团的角度看，赤道附近常年为热带气团控制。南北半球副热带地区有两个活动带，是热带气团扫过的范围。这些地区也是暖湿气团与干冷气团年变化交替出现的地方。我们可以从亚洲季风的范围来看全球季风的分布。南亚，包括阿拉伯海和印度，这一公认的季风区正是在这个范围内。东南亚、东亚和西北太平洋在这个范围内，澳大利亚北部也在这个范围内。假定全球是水球，阴影区的分布一定是两个条带分布。这种条带分布结构在南半球是显然可辨的。比较南北半球及同一半球的不同大陆会看到，地形的影响越大，则其下游（东部）地区的影响宽度越大。青藏高原的存在和北美落基山的存在，使其东侧的季风范围向热带外地区扩展，形成了副热带季风。比较气团定义的全球季风分布与由干湿转换定义的全球季风分布，主要的季风区基本是一致的。全球季风区包括亚洲（南亚-东亚）-太平洋季风，澳大利亚季风，南、北非洲季风和南、北美洲季风等所谓“4A”季风。

大气可降水量也能反映全球季风的分布。这是因为，潮湿的夏季伴随着相对较高的总可降水量（TPW），干燥的冬季总可降水量较小。同样，可以设想，总可降水量的最大季节变化区域与夏季风地区是吻合的。彩图8.2.8（参看此处）
 给出的是44（1958—2001）年平均的总可降水量季节最大值与季节最小值的差。差值分布大值区与以上讨论到的全球季风分布是一致的。根据可降水量极值差（≥40mm）的定义，在亚洲可以确定两个季风系统：其一，印度季风系统，它覆盖印度半岛，西至阿拉伯海，东跨孟加拉湾，北邻青藏高原外围；其二，东亚季风系统，它覆盖面极广，南达中南半岛，北至鄂霍次克海，跨越的经度，西起中国东部，东至太平洋中部。
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图8.2.7　多年平均7月（a）和1月（b）1000hPa假相当位温（K）的全球分布及热带气团7月与1月位置变化影响的全球范围（c）（钱维宏，2004）

阴影为1000hPa假相当位温340K扫过的范围。



通过1月与7月风向的变化，Li和Zeng（2003，2005）从风向的标准化季节变率（SNS）出发，利用指数
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来辨认全球季风的分布，其中V1
 和V7
 分别是1月和7月的气候平均风矢量，[image: ]
 是1月和7月气候平均风矢量的平均（即[image: ]
 ）。根据1月份和7月份的风方向夹角确定上述指数值。由此季风定义得到的全球季风分属三个种类（见图8.2.9），一是热带季风，二是副热带季风，三是温寒带季风。这一定义考虑了风向的变化，所以在赤道附近存在热带季风。热带季风的范围大致就在S23.5°～N23.5°之间，副热带季风的纬度在30°附近。东亚是在副热带季风中，东北亚包括日本的中北部可以划在温寒带季风中。中东到中亚，也在副热带季风区中。
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图8.2.9　由NCEP/NCAR 850hPa气候平均（1968—1996年）风场按（8.2.1）式δ＞0得到的全球对流层低层季风区的地理分布（Li，Zeng，2003）

用CMAP降水（Xie，Arkin，1997）做谐波分析，第一分量振幅矢量图（图8.2.10）反映的全球季风与1000hPa假相当位温340K随季节扫过的范围几乎完全相同。从箭头表示的最大降水出现的月份注意到，华南的最大降水出现在6月份，大部分出现在7月份。孟加拉湾、南海、西北太平洋和沿太平洋ITCZ，以及赤道北大西洋，最大降水出现在7月以后的秋季，分明与热带风暴的活动有关。南半球海洋上的最大降水出现在北半球的春季，反映的也是热带风暴的降水。
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图8.2.10　CMAP降水（1979—2005年）谐波分析第一分量振幅矢量图（祝从文提供）

箭头表示最大降水出现的月份，正北表示7月，正南表示1月，正东为10月，正西为4月。



由以上的展示可以看出，尽管用的指标变量不同，定义不同，但对季风区的辨认基本是相同的。全球存在亚洲季风、非洲季风、澳大利亚季风和美洲季风。


 §8.3　热带季风

简单地说，热带季风是大约在南、北半球距离赤道20个纬度带内的“热-风-雨”季节变化现象。长期以来，人们一直把印度季风看成为热带季风的典型代表。但那里的风向转变和干湿转换并不是半年对半年的季节变化，只是印度季风的研究历史较长，认识最多而已。印度气象部门用印度半岛南边缘上Kerala站的连续3天日雨量大于5mm／天作为季风爆发的标准。Webster等（1998）给出的夏季风在南亚和东南亚爆发的时间认为，最早的夏季风爆发时间是5月10日，位置在中南半岛西侧与孟加拉湾海陆交界的地方，5月15日向东扩展到中南半岛的中部和南海中部。另一个较早（5月15日）季风爆发的地方在赤道印度尼西亚。5月18日，孟加拉湾的东部、中南半岛和南海的中南部地区季风爆发。在这个描述中，亚洲季风主要是从中南半岛向北偏西方向推进的，我国西南地区季风爆发比东部沿海地区早。印度季风是在5月底到6月初从南部登陆的。

相比较而言，中南半岛及其周边孟加拉湾和南海的季风研究，长期以来由于缺乏观测资料，对它的认识比较少。20世纪末的南海季风试验期间（1998年），人们对东南亚季风无论在观测上，还是在分析上都有了新的认识。认识到南海季风爆发比印度季风早。图8.3.1是南海季风爆发前一候的候平均气候降水和850hPa流场分布。在第27候（5月中旬），南海中部的日平均降水量小于4mm／天，但在南海西侧中南半岛上、北侧华南、东侧菲律宾以东的海面上和南侧的加里曼丹岛上的日降水量都已达到6mm／天。从850hPa环流来看，华南处于副高西北边缘，那里的降水是西风带气流与副高气流的交汇处，即是华南静止锋的位置上出现的降水。华南降水属于副热带锋面降水，而副高脊线控制南海，属于干季，其他几个地方的降水属于热带降水，是与越赤道气流联系在一起的。此时印度半岛在西北气流的控制下，也没有降水，但孟加拉湾的东南部地区已经出现了5～6mm／天的降水。
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图8.3.1　第27候的降水和850hPa流线分布（Qian，Zhu，2002）

第28候南海季风突然爆发了（图8.3.2）。南海中部的降水量达到9mm／天，成为比周围地区降水量还大的中心，华南在27候时，降水中心也南移到了南海，有降水中心向南移动的趋势。一条大的降水带从赤道印度洋延伸到日本以南的西北太平洋，把位于赤道以北阿拉伯海的降水中心，位于孟加拉湾的降水中心，位于南海中部的降水中心连接在了一起。这条降水带是与热带太平洋上的降水带分隔开的。850hPa流场上三股越赤道气流在南海辐合，标志着在27候后，南海周边三个热带降水中心和北侧的副热带降水向南海的汇集。南海夏季风降水到底先来自四周的哪一支降水，既是一个争论，也是一个结论。最先来自哪个方向上的气流和降水，每年会不同，或同时推进。图8.3.2b中，从南半球经过索马里越赤道气流进入北半球的西南季风气流与降水大值带是联系在一起的。在“热-风-雨”的关系中，图8.3.2中表现的有雨带和对应的流线（风），其背后还一定存在着行星尺度的海陆热力对比。南海季风的爆发伴随着副高脊线向东撤退离开南海。南海季风爆发后，整个亚洲季风从西部的印度到东南亚和西北太平洋向赤道外季节推进。
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图8.3.2　第28候降水和850hPa流线分布（Qian，Zhu, 2002）

依照图8.3.1a中选定的南海和印度区域，这两个热带季风区域上的平均候降水量如图8.3.3所示。如果以5～6mm／天的降水为季风爆发的指标，则南海季风的爆发在5月第4候，印度季风的爆发在6月第1候。印度季风爆发的时间比南海的要晚3候。印度季风的撤退也比南海季风早一个月。南海季风的4个指标，包括降水指标大于5～6mm／天，OLR指标小于230K，水汽亮温小于243K，东风转西风都发生在5月中旬，表明南海季风具有突然爆发的特点。南海季风从5月中旬爆发到10月底，季风撤退经历了5个多月。印度季风维持的时间只有4个月，表现出冬季风时段大于夏季风时段。南海季风的风向转变和干、湿季的接近半年时段表明，南海是比印度更为典型的热带季风区。
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图8.3.3　南海（a）和印度（b）区域平均的CMAP降水、纬向风、向外长波辐射（OLR，K）和水汽亮温（HIRS，K）的多年平均的逐候变化

为了考察亚洲地区的热带季风，图8.3.4给出了N10°～20°宽度带内平均的CMAP候平均降水随季节和经度的变化。亚洲热带地区最早出现4～6mm／天降水的地方是在中南半岛，时间从4月底开始，逐步向西北和东北延伸。向西的方向上，孟加拉湾季风降水开始于5月中旬，印度半岛及阿拉伯海季风降水开始于6月初。向东的方向上，南海季风降水开始于5月中旬，菲律宾以东海上季风降水开始于6月中旬，E150°及其以东的季风降水开始于7月下旬。从南海以西的热带地区，存在区域上地形驻波振荡，分别以南海、孟加拉湾和阿拉伯海为振荡的中心，而它们之间存在地形降水的低值区。菲律宾以东的热带地区季风降水爆发晚，但它们是纬向扩展型的，并且降水结束得也晚。
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图8.3.4　CMAP候平均降水沿纬向（a）N10°～20°和经向（b）N70°～90°的时间变化粗断线为降水中心随时间的变化。

沿经向E70°～90°，即对过印度作南北向剖面季节降水的分析，则会发现5月前降水中心在赤道以南，5月份降水中心过赤道，6—9月有两个降水中心分别位于赤道以南S5°和赤道以北N15°附近。赤道北的降水就是印度半岛上的夏季风降水（Qian，Zhu，2002）。沿印度的南北半球剖面上，降水时空变化呈“Y”型分布。

亚洲季风包括热带季风和副热带季风。从对热带季风的分析中可看出，热带季风与副热带季风在地理区域上和环流特征上都存在着不同。图8.3.5给出了亚洲季风盛行期间（34—39候）平均的降水分布，可以分为南亚、东南亚、东亚和西北太平洋等4个区域。这四个区域对应着降水的4个中心，也被称为南亚季风区，东南亚季风区、东亚季风区和西北太平洋季风区。
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图8.3.5　1979—2001年平均的34—39候平均降水分布

南亚：N10°～25°，E70°～100°；东南亚：N5°～20°，E105°～125°；东亚：N25°～40°，E110°～140°；西北太平洋：EQ～N15°，E130°～150°。



这四个季风区上的平均降水季节变化如图8.3.6所示。从降水的季节变化看，东亚副热带季风区的降水季节变化振幅最小，西北太平洋的热带季风降水的季节变化振幅最大。在每个地区都存在着降水量的年循环，即干季和湿季的交替。如果以5mm／天为季节降水转变作为标准，南亚季风和东亚季风降水的爆发时间是一致的，都在6月初，但东南亚季风降水的爆发时间要早3～4候。西北太平洋季风降水的标准要定在6mm／天或大于6mm／天的值。季风降水结束的时间上，东亚最早，南亚次之，东南亚和西北太平洋较晚。东亚的降水峰值出现在6月底，南亚的降水峰值在7月，东南亚和西北太平洋各有两个峰值分别出现在6月底和8月份。
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图8.3.6　南亚（P
 
SA

 ）、东南亚（P
 
SEA

 ）、东亚（P
 
EA

 ）和西北太平洋（P
 
WNP

 ）四个季风区上平均降水的逐候季节变化

图8.3.7给出四个季风区域上夏季的降水距平序列。各个区域上降水的年际变率是清楚的，1998年夏季东亚降水偏多，而东南亚和西北太平洋的降水明显偏少。1999年东亚降水再次偏多，可其他三个区域上降水基本正常。这4条序列虽然不长，但从它们之间的相关系数可以说明一些问题。表8.3.1给出的是它们之间的两两相关系数。南亚季风区的降水异常与其他三个季风区域上的降水异常之间没有关系。东南亚与东亚降水异常存在着显著的负相关，而与西北太平洋降水异常之间存在显著的正相关。所以，把东南亚和西北太平洋的区域合并在一起进行季风降水的研究是有依据的，而把东亚和东南亚区域季风降水分开研究也是有依据的。可见，当东南亚和西北太平洋夏季降水偏少（多）的年份，东亚夏季降水会偏多（少），这正是反映了副高位置和强度的年际变化决定着东（南）亚-西北太平洋不同区域季风降水的年际变化。

[image: ]


图8.3.7　南亚（P
 
SA

 ）、东南亚（P
 
SEA

 ）、东亚（P
 
EA

 ）和西北太平洋（P
 
WNP

 ）四个季风区上夏季（JJA）平均降水距平序列

表8.3.1　南亚、东南亚、东亚和西北太平洋四个季风区上夏季（JJA）降水距平的相关系数
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注：“*”和“**”分别表示显著水平为0.05和0.01。



实际上，全球最大的季风区集中表现在亚洲-印度洋-太平洋-澳大利亚区域，它们的热力、环流和要素变化的情况是非常复杂的。在持续10年的热带海洋和全球大气（TOGA）国际研究计划完成后不久，季风专家们对这一时期的研究工作进行了总结，提出了一个与A-A季风密切联系的季风散度风模型。图8.3.8给出的是这个模型的夏季风和冬季风的散度风环流，它是基于一系列分析的水平温度场和大气三维环流场给出的。这个模型描述了3个主要的分支环流：横向（东西向）季风环流，纵向（南北向）季风环流和太平洋上的Walker环流。这里的纵向季风环流强调了越赤道气流在季风中的作用，横向环流考虑了东西向加热梯度的作用。这些环流对大气的热量和动量，以及对质量（包括水汽）的输送起了重要的作用。北半球冬季，3个环流的上升区集中在印度尼西亚南部、澳大利亚北部和西太平洋上。Walker环流的下沉支位于赤道东部太平洋。纵向环流的下沉支位于亚洲大陆上，横向环流的下沉支位于西南印度洋上。北半球夏季，3个环流的上升区集中在东南亚地区。Walker环流连接着暖池区的上升支与赤道东部太平洋的下沉支。纵向环流刚好与冬季的调换了一个方向，下沉支位于印度洋南部，横向环流的下沉支位于北部非洲。三个环流共同上升区位置的变化，反映了A-A季风区中与海气相互作用相联系的加热场的位置变化，即与高海温中心的位置变化有联系。纵向环流决定着A-A季风区的季节转换和A-A季风区的季风爆发。
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图8.3.8　夏季风和冬季风的散度风环流：纵向季风环流，横向季风环流和Walker环流（Webster，et al.
 ，1998）

实际上，从图8.2.6中可以看出全球赤道地区存在三个大的水汽中心并随季节发生位置的移动。亚洲-澳大利亚之间通过海洋大陆存在地形上的连接，其方向是西北-东南走向的，南北美洲大陆是西北-东南走向的，非洲大陆跨越赤道也是西北-东南走向的。三个大的水汽中心都是沿着这个方向作南北半球之间的跨赤道移动的（Qian，et al.
 ，2002）。依照图8.3.8的环流，在热带地区是可以画出类似的三组环流的。


 §8.4　副热带季风

副热带是离开赤道20°以外的中纬度地区。副热带季风最明显的地区是在东亚。在全球季风中最典型的热带季风就在亚澳之间。图8.4.1给出的是沿中国东部（E115°～120°）、朝鲜半岛（E125°～130°）和日本岛（E130°～140°）平均的南北剖面上降水的季节变化。中国东部到南半球的剖面上，可以清楚地看到南海季风在5月中旬的突然爆发。在这之前，热带季风降水在赤道以南，中心位于S5°，时间从11月底到次年的5月中旬，为半年。可以注意到，南海季风爆发前，中国东部大陆上也有降水，那是华南春雨，在南海季风爆发前有一个短暂的中断。华南大于4mm／天的降水从第9候就开始了。南海季风爆发后，热带降水维持在南海中部，一直到年底。随着北半球夏季风的建立，中国东部的季风降水（梅雨）逐步向北推进（Ding，2004；江志红，等，2006）。中国东部大陆上7月底到8月初存在降水的中断，那是大伏天。朝鲜半岛的南北剖面上，热带降水跨越赤道，春雨、副热带季风降水和秋雨都是清楚的。日本剖面上的降水季节变化也是这样，热带降水从南半球向北半球的跨越，副热带季风降水和秋雨被长时间的伏天少雨时段所隔开。东亚副热带季风降水中存在明显的次季节（subseasonal）振荡，这不同于无规则的季节内振荡。从降水的季节推进看，沿印度的南北剖面上降水呈“Y”型时空变化（图8.3.4b），而在东亚-澳大利亚之间的剖面上降水呈“X”型时空变化。从这三个剖面可以看出，南海夏季风的突然爆发实质反映的是南北半球之间季节转换的突变。
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图8.4.1　沿中国东部（E115°～120°）（a）、朝鲜半岛（E125°～130°）（b）和日本岛（E130°～140°）（c）平均的南北剖面上降水的季节变化（Qian，et al.
 ，2002）

阴影区降水大于6mm／天，长虚线指示热带降水的最大中心随季节的变化，实线指示副热带季风降水。两条横线指示热带降水跨越南北半球的时间，左侧箭头分别表示发生在副热带地区上的，在南海季风爆发前的春雨、南海季风爆发后的副热带季风降水和秋雨。



对副热带季风气候现象的“热-风-雨”的关系，我们先给出了气候上降水的特征。图8.4.2给出的是与图8.4.1剖面相同，但为12候到48候气候平均的850hPa西风随季节的变化。在中国东部的南北剖面（E115°～120°）上（图8.4.2a），南海季风爆发前，副高脊线稳定在N20°附近。南海被大于2m/s的东风所控制，华南被大于2m/s的西风控制。南海季风的爆发，发生在东风转西风的时候。南海的热带季风降水的增强与南海的西风增强是一致的。南海季风爆发后，中国东部副热带地区出现了西风，表现为由南海向华南和长江流域随季节推进的过程。西风向北推进过程中的几次波动与副热带降水向北推进的几次波动是对应的。南海季风爆发前的华南西风是副高北边缘的西风。

图8.4.2b是沿朝鲜半岛南北剖面上的西风随季节的变化情况。南海季风爆发前，西风在南半球近赤道附近，北半球热带地区为东风控制，副热带地区为稳定的西风，副高脊线沿N21°。南海季风爆发后，西风在赤道以北的副热带地区增强并向北扩展。东风在赤道以北并没有完全消失，而存在位置上的向北移动。我们关注南海季风爆发后，从副热带地区向北移动并增强的西风。这股西风也是与副热带降水的向北推进一致的。同样看出，副热带向北推进的西风与南海季风爆发前的稳定位置上的副热带西风之间有一个间断。

在跨越日本的南北剖面上（图8.4.2c），850hPa上的西风反映出南海季风爆发前后赤道附近的西风是不相连接的。由于地理位置偏东，副高脊线5月底前稳定在N22°附近，其北侧也有稳定的西风气流。从6月初开始，副热带地区出现由南向北发展的西风，并与季风降水的向北推进一致。上述给出了2个时段4种性质的西风。南海季风爆发前赤道以南的西风与赤道以南的热带降水配对，赤道以北的副热带西风与副高边缘的春雨配对。南海季风爆发后，热带西风从南半球过渡到北半球赤道附近（N0°～20°），与热带季风降水配对。值得注意的是6月初有一股西风起源于赤道以北的副热带地区，随季节向副热带推进，并与副热带降水的向北推进同步发展。

从图8.4.1中看出，副热带季风降水集中在34—39候，即6月下旬到7月中旬。图8.4.3是这段时间上的亚澳-西太平洋和印度洋上的平均降水和850hPa流场。降水分布上，副热带降水与热带降水是可以明显区分的。副热带降水位于E100°以东的中国大陆到朝鲜半岛和日本一线，这就是梅雨雨带，它会随季节向北推进。热带季风降水在西段（位于印度）可到达N30°，但在东段位于华南沿海。西太平洋上，副热带季风降水与热带季风降水完全被副高压带分隔开了。对热带降水，赤道以南印度洋和赤道以南太平洋上还有降水中心。亚洲南部的边缘海上有三个降水中心，分别在印度半岛的西侧阿拉伯海上，印度半岛的东侧孟加拉湾和南海。从850hPa流场上看出，三个边缘海上的降水中心对应的是高空槽前，印度半岛和中南半岛上的少降水是对应气流的脊。
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图8.4.2　与图8.4.1　相同但为12—48候气候平均的850hPa西风（Qian，et al.
 ，2002）
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图8.4.3　亚澳-西太平洋和印度洋上平均的34—39候（a）降水和850hPa流场分布（Qian，et al.
 ，2002）

东亚副热带季风产生的降水在中国称为梅雨（Meiyu），在韩国称为“Changma”，在日本称为“Baiu”，实际上是一条雨带在三个国家的表现，但在以下的讨论中都称为梅雨或副热带季风降水。梅雨期通常表现为持续的降水，并与对流层中准静止的梅雨锋密切相关。梅雨锋上的要素场的静态特征表现为，对流层低层有一条高湿带并随高度向北倾斜，温度梯度通常不明显。梅雨锋上的动态特征表现为，江淮流域通常呈现为一条准静止的辐合带，在850hPa和700hPa上表现为江淮切变线，700hPa有低空急流，在低空急流轴的北侧存在强的气旋性切变。梅雨锋和中纬度一般的锋面不同，极锋主要表现为明显的温度对比，梅雨锋表现为明显的湿度对比。梅雨锋从西端的中国大陆到东端的日本，其结构在东西端存在着差异。西段的梅雨锋明显与极锋不同，但在东段的日本及其海上受东亚大槽前冷湿气流的影响，类似于典型的中纬度锋面，垂直方向表现为向高层冷中心倾斜的特征，温度梯度大，斜压性明显。梅雨锋东西段的差异在于气团性质和斜压性方面的不同。东段梅雨锋上的风垂直切变强，斜压性也相对强，是热带气团与大陆冷气团之间的交汇带。西段中国大陆上的梅雨锋，风的水平切变强，斜压性弱，是季风气团与中纬度气团的交汇带。

热力对比是季风气流和季风降水的根本驱动因素。以下的介绍中我们重点考察引起中国东部副热带季风降水的热力特征。彩图8.4.4a（参看此处）
 是中国东部（E115°～125°）测站观测的平均候降水随季节的变化。南海季风（28候）爆发前降水中心位于江南（N27°～28°）。南海季风爆发后雨区范围向南扩展到华南沿海。如果把彩图8.4.4a中的A、B、C和D用线段连接起来，则降水中心是由华南沿海向北推进的。降水推进到最北位置的时间大约在43候。

综合图8.4.1和彩图8.4.4a，可以分为3个时段的降水：南海季风爆发（5月底）前的华南春雨；从6月初开始到43候（8月初）的副热带季风降水；到52候（9月中）结束的秋雨。这3个时段的降水与东亚副热带太平洋与云贵高原之间的纬向温度差是有确定关系的。在彩图8.4.4b中关注负值低于－1℃的温差分布。第一时段从第12—31候，850hPa的低层大气中存在东西向的温差，但低于－1.5℃的温差出现在20—27候，即在南海季风爆发之前。第二时段从28—43候，位置在对流层中层（400～500hPa）。第三时段从44—52候，位置在350hPa以上，即对流层的上部。温度对比较强的3个时段正好对应3个时段的降水。温度对比强烈区的高度从春季的对流层低层，到副热带季风盛行夏季的对流层中层和后夏的对流层上层。层次最为深厚，温差对比最大的时段是从34—39候，也与副热带季风降水最强的时段一致。N20°～30°的纬向上，9月份低层大气中云贵高原上就开始降温，温度梯度方向指向陆地。11月份开始到1月底，深厚（200hPa以下）的温度梯度方向指向陆地，表现为200hPa层上下相反的温度梯度分布。从2月初开始，700hPa以下的低层大气出现了指向海上的温度梯度，中层和高层大气的温度梯度方向没有改变。垂直方向上的3层不同的温度梯度结构一直维持到4月份。5月份开始，150hPa以下形成一致的由大陆指向海洋的温度梯度，梯度最大的位置不在低层，而在中高层。春季，东亚虽然出现了指向海洋的温度梯度，但这一温度梯度从5月到整个夏季是减弱的，也没有出现梯度信号上传的趋势。盛夏，指向海洋的温度梯度来自高层大气。显然，彩图8.4.4b中850hPa以下还有温度对比的信息没有给出。

图8.4.5a是东亚（N20°～30°，E110°～120°）区域平均的200hPa和850hPa上经向风随季节的变化。850hPa上经向风，从2月份开始出现南风，第15候开始南风达到次大值阶段，第37候南风达最大值，第52候以后北风出现。低层南风的出现到结束和南风最大值出现的时间都与850hPa上的温度梯度方向的改变和量值变化一致。200hPa上出现北风的时间从第24候到第58候，与200～300hPa层的温度梯度方向改变也是一致的。第29候是200hPa上北风达到最大的时间，第7候是200hPa上南风达到最大的时间。围绕南海中部在其北部（华南）、西部（中南半岛）、南部（赤道南海）各取一个区域得到它们的降水随季节的气候变化（图8.4.5b）。如果以4mm／天降水为标准，则南海南部的降水全年都大于4mm／天，而其他三个区域上的降水有干湿期的变化。华南降水稳定大于4mm／天从3月到9月，与850hPa这一区域上的南风是完全一致的。持续降水和风的特征反映出，南海、华南和中南半岛都具有半年季节性的干、湿期。
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图8.4.5　a．东亚（N20°～30°，E110°～120°）区域平均的200hPa（实点线）和850hPa（空点线）经向风随季节（候）的变化（Zhao，et al.
 ，2007）；b．CMAP降水（mm／天）在南海（SCS：N10°～20°，E110°～120°），南海南部（S-SCS：N0～7.5°，E110°～120°），印度半岛（Indochina：N10°～20°，E100°～107.5°）和华南（S-China：N22.5°～27.5°，E110°～120°）随季节（候）的变化（Qian，Yang，2000）

图8.4.6是500hPa沿东南亚各个纬度带上的温度纬向偏差随季节的变化。温度偏差虽然不是低层大气的，但仍然可以推测出有意义的局地季风季节演变的结果。沿N15°和N20°的孟加拉-中南半岛与其同纬度东侧的南海-西太平洋之间，存在温度对比的方向性突变。变化的时间在5月初（24候），是中南半岛－孟加拉夏季风爆发的时间（Qian，Lee，2000）。这是亚洲热带夏季风爆发最早的热力信号。再一次的温度梯度方向转变出现在10月底，与南海和中南半岛上夏季风的结束是一致的。长江上游，即高原东南部（N30°）在2月份就出现了相对高原西部和中国东部沿海的增暖，但在东部海上又有一个高温度区。可见，从长江上游有指向长江下游和东海的温度梯度。这一东西向的温度梯度可以形成江南地区的偏南气流，实况中是西南气流，有水汽从孟加拉湾输送而来，对应江南地区的春雨。孤立在长江上游的，从2月到4月的增温、南风和降水是局地的副热带热－风－雨的现象。这一现象在副热带地区由N30°向南到N25°和N20°是逐渐减弱的，到热带的N15°就不存在了。与2—4月份不同，6月份沿E120°，东西两侧的温度对比是行星尺度的，而且也是强烈的。过去人们强调6月份的突变，实际上温度梯度的突变是在5月，与南海季风爆发的时间，5月中旬（28候）是一致的。5月中旬是亚洲行星尺度季风爆发的时间，对应的是，热力对比和行星尺度越赤道气流的形成及北半球夏季风降水向北季节推进的开始。
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图8.4.6　500hPa沿不同纬带的温度纬向偏差随时间（候）的演变，格点温度偏差定义所在点温度相对E80°～150°范围内所有格点温度平均的偏差（何金海，等，2007）

在东亚季风的研究中，人们建立了多种度量季风强弱的指标，可将这些指标归纳为4种。热力指标（孙秀荣，等，2001），它是用东亚海陆温差构造的指数。动力（环流或风）指标（黄刚，等，1999；张庆云，等，2003），是用季风区环流异常确定的指数。要素指标，是用海陆气压差作为指数（施能，等，1996；郭琪蕴，1985）。第四种是气象学或气候指标，即直接的区域季风（梅）雨量。图8.4.7分别是用黄刚，等（1999）、张庆云，等（2003）、孙秀荣，等（2001）和施能，等（1996）定义的东亚季风指标与中国降水计算的相关。这些相关系数的分布表现出，主要的高相关位置集中在长江流域，所以这些指标反映的是长江流域梅雨期的降水异常。
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图8.4.7　用黄刚，等（1999）、张庆云，等（2003）、孙秀荣，等（2001）和施能，等（1996）定义的东亚季风指标计算的与中国夏季降水量的相关系数分布（胡豪然，钱维宏，2006）


 §8.5　夏季风北边缘

无论是热带季风，还是副热带季风，存在季风就存在季风边缘。夏季风北边缘是表征夏季风系统扩张、收缩，及其与周边系统相互作用的特殊边界。在亚洲地区，鉴于季风强度和到达最北位置每年的不同，年际和年代际最北边缘影响的范围称为季风边缘活动带。东亚夏季风影响到达的最北位置在哪里？这也是地质、地理和古环境研究工作者在辨识过去环境记录和解释具体现象时常常提的一个问题。

最早描述中国冬夏季风推进南北界限的是高由禧等人（1962），他们在20世纪60年代就在中国划定了五个不同的气候区，即西风带区、副热带季风区、热带季风区、赤道季风区和高原季风区。他们指出，在盛夏7—8月份，极锋到达最北的位置，这个位置也是夏季风所影响的北界。在此界线以南，一切气象要素均以一年为周期而变化，冬季盛行偏北风，干冷少雨，夏季盛行偏南风，湿热多雨。盛夏平均极锋的北界，不仅仅是夏季风影响的北限，和我国干燥气候和湿润气候的分界线，同时也是温带与副热带季风区的界线。高由禧等（1962）给出的夏季风北界与用20世纪60年代以来日降水资料计算的气候平均日雨量4mm／天推进到的最北位置是一致的。当时他们只是用个例中的候大雨带的位置来确定这个界限，时间是在8月第三候，位置从河套以北伸向我国东北。

很多早期的研究工作给出的是亚洲或东亚地区夏季风的季节推进。Tao和Chen（1987）及Tanaka（1992）的工作主要给出了印度大陆、中国大陆和日本这三个地区上的夏季风的季节推进。图8.5.1就是Tao和Chen（1987）给出的亚洲夏季风爆发的季节推进日期。当时没有海上降水资料，主要利用的是印度半岛、东亚陆地上的观测降水资料绘制的。印度夏季风到达最北界的时间在7月15日，华北和中国东北季风到达最北的时间是在7月30日。南海没有降水资料，是空缺的。孟加拉湾和我国东部海上没有资料，季风推进日期线是推测的。依照这样的推进，亚洲最早夏季风爆发是从南海开始的。
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图8.5.1　Tao和Chen（1987）给出的亚洲夏季风爆发日期，虚线是推侧的爆发日期

随着覆盖全球的卫星观测资料的积累，从陆地和海上全方位地考察亚洲夏季风的季节推进成为了可能。Lau和Yang（1997）用覆盖大陆和海洋的卫星资料给出了亚洲夏季风的季节推进图像（图8.5.2a）。4月中旬夏季风首先到达N10°上的中南半岛西南角。5月15日前夏季风控制了中南半岛和孟加拉湾的南部海域，此时南海季风没有爆发。5月16—20日南海季风爆发了，孟加拉湾季风也爆发了，并开始到达印度半岛的最南边。6月中旬季风推进到长江流域。7月16—20日夏季风推进到最北的位置，也就是季风北边缘。在中国，它到达华北和西北。在印度，它到达印度半岛的最北边。利用5mm／天降水作为指标，Wang和Lin（2002）根据降水的演变给出了亚洲夏季风的推进图（图8.5.2b）。夏季风的推进从孟加拉湾的东南海域开始，时间在4月下旬，向东北方向5月中旬扩展到南海。5月21日开始有三个箭头分别向西北的印度半岛扩展，向北扩展到高原东部，沿中国东部海上向北扩展到朝鲜半岛和中国东北及日本。季风向北扩展到最北位置的时间在7月中旬。到达日本以东的海上的位置是在9月中旬，而到达副热带太平洋的区域是在8月上旬。印度季风扩展到的最北位置，只到达高原的南侧。中南半岛上的季风向北推进路线是沿高原东侧进行的。在中国高原以东的大陆上，季风北边缘的位置是东北西南向的。季风北缘只到达日本的中部。
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图8.5.2　根据Lau和Yang（1997）（a）与Wang and Lin（2002）（b）给出的亚洲夏季风的季节推进日期

利用卫星观测的水汽亮温资料，Qian和Lee（2000）也给出了亚洲季风的季节推进时间（图8.5.3a）。在夏季风是热带水汽中心随越赤道气流的季节扩展定义下，图8.5.3a中给出的最早季风爆发出现在中南半岛和孟加拉湾的东南侧，时间在24—27候。这一夏季风的定义是综合考虑了风向和干湿的变化，同时又考虑到了与东亚副热带春季雨季的区别。28候，南海夏季风突然爆发。此后夏季风分别在印度半岛、高原东部和中国东部到西北太平洋地区，全面向北扩展。印度半岛在41候到达最北的位置，高原东侧在32候到达最北的位置。从28—36候期间，夏季风在长江流域到日本的中南部一带活动。37—39候，东亚季风在华北和中国东北地区活动。这里也基本上给出了夏季风到达的最北位置和时间。

Wang和Lin（2002）在给出亚洲-太平洋地区的上述季风推进基础上，又根据区域爆发上的相似性给出了季风分区（图8.5.3b）。他们的季风雨季划分包括南亚、西北太平洋和东亚等3个季风区。中南半岛属于不确定的区域，南海和菲律宾以东属于西北太平洋季风区。这样的三个季风区都有它们自己的北边缘。南亚季风有西北的边缘活动带，在它的北边缘受高原地形的影响没有边缘活动带。西北太平洋季风区存在其东北边缘的活动带。东亚季风区存在范围最长的季风北边缘及其活动带，从我国西北到东北和日本，与西风带有直接的接触。
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图8.5.3　a．Qian和Lee（2000）给出的亚洲夏季风相对热带水汽和深对流中心（虚线区）在不同地区和方向上的季节（候）推进与分区；b．Wang和Lin（2002）给出的亚洲-太平洋地区的季风分区

从低纬度与中高纬度大气的水汽变化上也可以分辨出季风边缘活动带的存在。大气可降水量（PW）是指从地面直到大气顶的单位面积大气柱中所含水汽总量全部凝结，并降落到地面可以产生的降水量，通常以在同面积容器中相当水量的深度表示，以mm或cm为单位。据Zeng和Lu（2004）的分析，描述夏季风的标准化可降水量指数（NPWI
 ）可以表示为
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其中，TPW
 为每个格点每天的日总可降水量；TPW
 max
 和TPW
 min
 分别为每年格点日TPW
 的最大值和最小值；TPW
 max
 －TPW
 min
 为格点日TPW
 在某年的极值差。可降水量是反映湿度特性的一个较好的物理量。通常可降水量在夏季的某日达到最大值TPW
 max
 ，在冬季的某日达到最小值TPW
 min
 。因此，NPWI
 是度量湿度相对大小的一个指数。用ERA-44a从1957年9月到2002年8月期间的每日四时次（00，06，12，18UTC）2.5°×2.5°经纬度水平分辨率资料，可计算得到每日平均的总可降水量。在每一条经度线上确定夏季风北边缘位置点，满足：（1）NPWI≥0.618的最北纬度位置；（2）该最北位置持续3天以上；（3）最北位置上的（TPW
 max
 －TPW
 min
 ）≥40mm。连接所有经线上最接近的北边缘位置点成为一条连线，这条连线被定义为该年的亚洲夏季风最北边缘。

从图8.5.4中整个亚洲的最北边缘线的位置变化可以看出，不同的区域上最北边缘线的年际变化的密集程度不同。在青藏高原的南侧由于高原的地形作用，多年的边缘线是重合的，高原的西侧有很小的分布宽度。边缘线分布的离散程度从我国高原东侧向东北方向逐渐加大，在华北、我国东北和日本北部最宽。用大气可降水量25mm作为北边缘的标准，画出的多年边缘线及其平均线也有相同的分布。这条线的南北两侧就划分了亚洲区域上的季风区和非季风区，这一宽度带就是季风边缘活动带。季风边缘活动带是农牧交错带（符淙斌，叶笃正，1995；马柱国，符淙斌，2005），也是旱涝多变带（李栋梁，王文，1997）。在南亚不存在季风边缘活动带，在东亚把季风边缘活动带专门提出来研究是有意义的。
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图8.5.4　a．由标准化可降水量指数（NPWI
 ）按定义确定的1958—2001年逐年夏季风最北边缘位置（细实线）和多年平均的夏季风北边缘线（粗实线）；b．1951—2000年逐年夏季风最北边缘（PW＝25mm线，细实线）及多年平均（粗实线）（汤绪，等，2007）

东亚地区一般在7月份季风推进到最北的位置。计算的7月份500hPa以下对流层水汽年际方差分布如图8.5.5a。最大的水汽变化方差就沿季风边缘活动带，其强中心在我国河套地区，也是历史上我国发生极端干旱最为严重的地区。卫星观测的植被资料还不很长，但图8.5.5b中的植被季节平均增长率的分布也主要位于高原和季风边缘活动带上，反映出了在季风边缘活动带上生命对水的依赖关系。
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图8.5.5　a．1968—1998年7月份地面到500hPa层平均的水汽方差分布；b．1982—1999年植被指数（NDVI）平均季节（8—9月份相对2—3月份）增长率分布

利用CMAP候降水资料，沿青藏高原东侧的南北剖面，降水有两个发展区，分别在N35°以南和N50°附近。中间沿N42°的降水低值分开了南方的夏季风降水和北方的西风带降水。

图8.5.6给出了气候平均上的850hPa纬向和经向风分量，以及降水沿E128.75°随纬度和季节的变化。降水大值中心从6月由南向北推进，4mm／天降水线在7月底推进到N52°。与此同时，西风分量和南风分量也在6月初开始出现明显的向北推进过程。
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图8.5.6　1979—2001年多年逐日平均降水量（a）、850hPa纬向风分量（b）和850hPa经向风分量（c）沿E128.75°随纬度从N26°到N61°（纵坐标）的季节（候，横坐标）变化，箭头指示变量的发展方向

我国东部地区在1979年前后发生了季风降水的年代际变化。图8.5.7是两个时段（1961—1979年和1980—2001年）东亚夏季风边缘推进在年代际转变前后的差异。在年代际转变前，西南风更加盛行，控制的范围更广，持续的时间更长，4mm／天降水在第13—14候开始出现在N27°。后一时段从第9候开始，降水出现在N26°并向北发展。前期的335K等θ
 
se

 线起始于N24°的第27候，比后期晚了大约4候，位置高了4个纬度。年代际转变前，4mm／天降水线和335K等θ
 
se

 线达到的最北位置，比转变后的纬度偏高。年代际转变后，东亚夏季风边缘带的向北推进更为缓慢，因而推进到长江中下游、黄河流域以及进入华北的时间都晚于转变前。总之，与年代际转变后相比，前期的东亚夏季风边缘带向北推进得更快，到达的最北位置更高（大约1.5个纬度），撤退持续的时间更长。
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图8.5.7　年代际转变前后东亚（E110°～120°）夏季风边缘的推进过程（胡豪然，钱维宏，2006）

a．1961—1979年；b．1980—2001年。左下斜线覆盖区域表示西风，右下斜线覆盖区域表示南风，网状图案覆盖区域表示西南风，粗实线表示假相当位温335K；细实线表示4mm／天降水；细虚线表示5mm／天降水。



从图8.5.7b中能够清楚地看到，西南风从年初就出现在江南（N24°～28°），一直维持到8月中旬。随着西南风的增强，到第9候江南出现了大于4mm／天的降水，第14候出现了大于5mm／天的降水。25候335K等θ
 
se

 线出现在N20°，然后向北推进。所以335K等θ
 
se

 线的出现和推进，反映的是夏季风的出现和夏季风的推进，而25候以前的降水是副热带锋面性质的降水。虽然降水满足“热-风-雨”的关系，但它出现的时间是春季，叫春雨也是自然、恰当的。

以不同的要素和变量做出的季风最北边缘位置是不一样的。图8.5.8中分别给出了5mm／天降水日期线和7mm／天降水日期线的比较。随着日降水量的提高，向北推进到达的位置是不同的。标准越高，降水日期线推进到达的位置就偏南。5mm／天降水日期线，最西北达到河套的中部，7mm／天降水日期线，最西北刚刚到河套。降水日期线能够较好地表达季风的北边缘，关键是采用的标准。与图8.5.8综合考虑，用4mm／天降水日期线，比较能够分辨出夏季风在中国的北边缘位置。
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图8.5.8　1960—2000年多年平均逐日降水量对应的气候（a）5mm／天和（b）7mm／天降水日期线的向北推进（相对1月1日）

夏季风北推偏北的年份，表明来自印度洋和南海的暖湿空气对北方地区的影响更加显著，从而导致夏季降雨量增加；夏季风北推偏南的年份，表明北方地区比较少的受到南方暖湿空气的影响，夏季降雨量较小。图8.5.9是夏季风最北位置分别与我国东部6—8月以及7—8月降水的相关分布，可以表征夏季风边缘位置对北方夏季降雨异常的解释能力。
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图8.5.9　夏季风最北边缘位置分别与我国东部降水的相关分布（胡豪然，钱维宏，2006）（阴影区由浅到深分别代表0.05、0.01、0.001的显著水平）

a．6月；b．7月；c．8月；d．7—8月。



从图8.5.9a可以看到，相关系数由南向北呈“＋－＋”分布，华南为正，西北以及长江中下游地区为负，华北及东北大部分地区为正。从图中可以看到，除了西南和西北的两个中心相关系数达到0.05的显著水平外，整个东部地区由南向北几乎没有显著相关。从气候平均来看，华北地区的夏季风边缘大概在第42候达到最北位置，7月份是夏季风边缘越过N35°影响我国北方夏季降水的关键月份。如图8.5.9b所示，相关系数由南向北呈“－＋－”分布，长江中下游地区为负，华北及西北为正，东北地区为负。值得注意的是，N35°以北的华北地区完全被高的正相关覆盖，达到显著水平的区域在N40°以北向西一直延伸到E101°附近，向东北一直延伸到E122°。华北大部分地区相关达到0.4，其中华北北部和东南部相关高达0.5以上（达到0.001的显著水平）。东北地区，由西北－东南走向的负相关区占据，但是没有达到显著水平。8月份是夏季风边缘南撤的时期。图8.5.9c所示，相关系数以N35°为界，由南向北呈“－＋”分布。负相关中心超过－0.3，主要分布在E110°以西的西南地区以及长江下游区域。正相关中心也超过0.3，位于华北中部地区，覆盖范围比起7月份缩小很多。7、8月份正好是我国北方的雨季，从图8.5.9d可以看到，达到0.01显著水平的区域，完全集中在N35°以北的华北地区，其中部偏东的区域更是达到0.001的显著水平。从高相关分布可以得出结论，综合风场、降水场以及假相当位温场确定的夏季风最北边缘位置，能够较好地反映华北地区雨季的降水异常，当夏季风最北边缘偏北时，华北地区多雨，反之少雨。

从本节的描述可以看出，夏季风北边缘位置存在年际和年代际变化。夏季风气流强（弱）的年份，华北降水偏多（少），河套地区湿润（干旱）。由这个关系，我们可以用过去534（1470—2003）年河套地区的干湿指数表征历史时期东亚季风影响到的最北位置变化，即反映我国北方农牧交错带的长期演变。

1470年以来逐点的干湿强度分5级，对应的干旱、偏干、正常、偏湿和湿润的指数分别是5、4、3、2和1。中国东部有100个干湿序列点，其中在河套地区有10个点（图8.5.10a）。河套地区1470年以来有26个特别干旱的年份，它们是1484（4.9），1495（4.5），1521（4.5），1528（4.8），1529（4.6），1531（4.6），1532（4.8），1533（4.8），1568（4.5），1582（4.5），1586（4.8），1609（4.7），1629（4.8），1630（4.5），1637（4.5），1640（4.8），1759（4.5），1846（4.7），1877（4.9），1878（4.5），1892（4.8），1900（5.0），1928（4.9），1929（4.8），1965（5.0），1972（4.8）。括弧中的数字为10个点平均的年干湿指数。它们的值都大于4.5，表示异常的干旱，其中有连续干旱的年份。这10点的逐年干湿指数年平均序列给出在图8.5.10b中。从这条序列看，我国夏季风在北边缘的活动存在年际的和年代际的变化。20世纪后期，河套地区普遍干旱。
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图8.5.10　a．1470—2003年中河套地区特别干旱的21年干湿指数合成分布；b．河套地区10个点平均的干湿指数在1470—2003年的变化序列


 §8.6　季风模拟

尽管目前大气环流模式对亚洲季风区的降水模拟还存在种种的不足，但简单的和理想的数值模拟试验能够加深人们对季风形成机理的认识。这里给出梁潇云和吴国雄等（2006，2007）从复杂的气候模式中去除地形，但保留如太阳辐射等物理过程下的模拟结果。在没有陆地的全球水球情况下，取纬度平均的海温模拟的下垫面附近风矢量、降水强度在1月和7月的分布如图8.6.1所示。从图看出，无论冬夏，都存在3条雨带，最强的雨带在赤道附近。赤道上的雨带处于南北半球东南信风和东北信风的辐合带，即赤道辐合带上。南北半球40°～50°纬度带上的降水处于西风辐合处。在20°～30°的纬度带上存在气流的辐散带，是少降水带，与副热带高压带一致。在7月份，南半球的低纬东南信风比北半球的东北信风强，并存在由赤道南向赤道北的越赤道气流分量。南半球的西风带气流也比北半球的西风带气流强，降水也是南半球比北半球多。1月份有与7月份相反的分布。这种变化的直接原因是太阳高度角的季节变化。依照风向的季节变化和降水季节变化的季风定义，图8.6.1中也存在季风。这种季风是带状分布的，降水的变化在赤道附近，风向上出现的变化主要沿30°和60°。降水变化的纬度带分布并不与风向变化的纬带分布一致。
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图8.6.1　模拟的水球在σ
 ＝0.991面上的风矢量和降水强度在1月和7月的分布及风向差（阴影大于120°）和降水量差

在水球模拟试验中当仅仅加入北半球行星尺度大陆板块后，925hPa的风场和降水强度如图8.6.2所示。1月份，赤道降水仍然存在，大陆板块的存在改变了中纬度的雨带。在大陆中纬度的中东部分雨带没有了，但在大陆东侧的海上出现了降水高值中心。副热带高压向北发展，在大陆板块上形成了反气旋环流，大陆东部出现了西北气流。7月份，大陆中纬度的西南气流在大陆的东南部地区加强，并在大陆的东南侧形成了西南到东北走向的降水带，这类似于我国华南到日本的雨带，大陆东南方向的海上出现了反气旋环流，类似西北太平洋副高。大陆的其他地方没有了降水。大陆东南方向上的赤道雨带范围扩大。大陆西南海上的东北风与大陆东南方向上的西南气流，成为完全对偶的气流形式。大陆南侧越赤道气流仍然存在，但没有形成西南季风气流。从气流的季节变化来看，大陆板块的西侧有气流方向的变化，但没有干湿变化，可以称为干转换。这种情况在实际大陆的西南侧是存在的。不同的是，在大陆板块的东南侧，冬季与夏季的风向和干湿都发生了完全不同的变化，可以称为湿转换。大陆地形的加入，在大陆与其南侧海洋之间和大陆与其东侧海洋之间，形成了由大陆指向南和大陆指向东的温度梯度。在此温度梯度下，可形成西南气流和大陆东南边缘上的降水。图8.6.2c中给出了风向和降水强度的季节变化，大陆南部的风向变化和降水变化是与地形的加入有关的。7月份沿E115°的经圈环流图上，最强的上升运动中心在N10°，下沉区沿N15～20°。越赤道气流是明显存在的。
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图8.6.2　水球模拟中加入北半球行星尺度大陆板块（E0～120°，N20°～90°）后的环流和降水强度

a．1月；b．7月925hPa风矢量（m/s）和降水（阴影）；c．7月和1月925hPa风向的偏转（单位：度）（阴影＞120度）和降水差异（mm／天）（等值线）；d．7月沿E115°的经圈环流。



在上述北半球中纬度板块地形下，再在板块的东南侧加上类似中南半岛，这个半岛向赤道沿伸到了赤道以南。在图8.6.3中，随季节变化低层气流和降水强度发生了戏剧性的变化。4月份，副热带地区的大陆西南和东南海面上形成了类似副热带高压的反气旋环流，大陆中部出现了西风带上的槽。东南侧的海上高压环流的西北侧，西南气流走向与降水分布一致。在半岛附近的偏东气流上，出现了类似东风波的环流形势，半岛西侧出现了增强的东北风，并出现了强降水中心。5月份，大陆上，槽的位置西移，东南侧的副高增强，脊线向西伸展到半岛的北部。在脊线的控制下为干区，但在脊线的西北侧形成西南到东北向的降水。从副高南侧的偏东气流到半岛的地方，形成明显的越赤道气流。半岛上的偏南风和大陆东南侧的气流与降水分布，类似南海季风爆发前的环流和降水形势。从5月到6月，中南半岛上的夏季风最先爆发，与中南半岛的地形和欧亚大陆地形的共同作用是分不开的。7—8月份，中南半岛上的越赤道气流和大陆东南侧的西南气流稳定维持与雨带分布一致，副高压带西南侧的雨区范围扩大，在半岛的东侧靠近大陆的地方降水一直很少，这与实际观测到的南海西北部降水偏少是一致的。
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图8.6.3　水球模拟中加入北半球行星尺度的大陆和类似的中印板块但过赤道（E95°～110°，S10°～N20°）模拟的925hPa风矢量和降水强度

加入了印度半岛、非洲大陆等板块后的7月流场和降水强度如图8.6.4所示。印度半岛板块虽然不到赤道，但在它的经向上也形成了越赤道气流和降水中心。副热带高压主体位于欧亚大陆的东南部海上，但在印度半岛的东侧海上，也出现了反气旋环流，没有降水，降水仍然出现在副热带高压带的西北侧。去掉中南半岛板块和印度半岛板块，仅增加非洲板块后，越赤道气流形成在非洲大陆的东部，偏南气流增强，出现类似索马里急流，赤道降水向北偏移，中心出现在副热带非洲，副热带高压西北侧形成雨带。当板块的地形分布接近实际的亚、非洲情况时，与上述中南半岛、印度半岛和非洲大陆地形有关的三股越赤道气流和三个降水中心也出现了。这时形成了从南半球出发的偏东气流到达非洲东部进入北半球，再转向成为偏西和西南气流经过印度半岛、中南半岛和欧亚大陆的东南侧到达西北太平洋。这完全模拟出了与亚洲夏季风爆发后相似的气流和降水情形。
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图8.6.4　水球模拟中加入北半球行星尺度大陆和不同尺度大陆板块后的7月925hPa风矢量和降水强度

a．印度半岛（E75°～85°，N5°～20°）；b．非洲大陆板块（E0°～50°，S35°～N20°）；c．综合的四个板块。



为考察青藏高原在亚洲季风形成过程中的作用，图8.6.5中是加入高原地形的7月份环流和降水强度分布。从图中可见，仅仅在欧亚大陆的东南部加上高原后，7月份的降水除了副高西北侧和西南侧出现降水外，高原东南部也有降水，与出现增强的西南气流有关。欧亚大陆东南边缘的降水与高原东部的降水中间有一个南北走向的干带，位置在E110°附近。这一干带与实际中国大陆上沿E110°附近的夏季少降水带是一致的。值得注意的另一个现象是，在没有伸向赤道附近的地形时，高原东侧和欧亚大陆东南边缘上的降水不直接受越赤道气流的影响。当中南半岛、印度半岛、非洲大陆和高原同时存在时，高原东侧和欧亚大陆东南边缘上的降水与不同经向上的越赤道气流有关。高原东侧沿E115°的少降水带仍然存在。当高原中心位置西移到E60°时，高原东侧和欧亚大陆东南侧的降水都有所减弱，西北太平洋副高的少雨带可以向西延伸到高原以东。
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图8.6.5　水球模拟中加入北半球行星尺度大陆和山脉地形后的7月925hPa风矢量和降水强度

a．高原地形（中心为（N32.5°，E87.5°），最大高度5000m）；b．高原、半岛和非洲大陆；c．高原地形的中心位置西移到（N32.5°，E60°）



实际的夏季亚洲850hPa环流和夏季中国降水强度如图8.6.6所示。在亚洲的西南部的夏季，存在东北气流。在东南亚，存在西南气流。越赤道的索马里气流到北半球，在印度半岛和中南半岛上是西南季风气流，经过南海后成为副高西北侧的西南气流。高原东侧E110°经线上存在辐散气流，辐散轴的西侧是东南风，东侧是西南风。中国夏季降水分布上，高原东南部也存在降水中心，沿E110°是降水的低值带，东部沿海是降水的高值带。这些都与模拟的情形一致。中国东部降水的季节向北推进和高原东部降水的稳定增加，可从图8.6.6c和d两幅图中看出。沿E110°的经向上，降水并没有显著的随季节变化。
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图8.6.6　a．亚洲气候平均的850hPa风场；b．中国大陆夏季（JJA）气候（1951～1991）平均降水（mm，实线和虚线分别是降水高、低值带）；c．6月与5月气候降水差（mm）；d．7月与6月气候降水差（mm）（Qian，et al.
 ，2002）

这一模拟虽然是简单的水球试验，但很好地模拟出了亚洲夏季风的基本特征。西北太平洋上的副高环流及其西北侧的降水是欧亚大陆存在的结果。能伸向副热带地区的越赤道气流是因为存在欧亚大陆南侧半岛地形影响的结果。显著的降水会首先在这些半岛上出现。高原的存在，其本身不可能形成越赤道气流的增强，但高原与半岛共同存在的时候，越赤道气流可以到达高原的东南部。高原和欧亚大陆的共同作用，会形成高原及其东侧的东西部的两个降水带，中间沿E110°为降水低值带。西部的降水与高原有关，是稳定型的降水，而东部沿海的降水是随季节移动型的降水。亚洲南部边缘半岛的存在，其形成的越赤道气流把南北半球联系起来了，也增强了来自低纬度海洋上的水汽来源，使得中国东部的降水赋予了西南季风的性质。

在对亚洲季风做了系统分析之后，再集合模拟结果进行的比较，确实可以加深对不同区域上季风形成的认识。亚洲复杂的海陆和山脉地形，形成了复杂的温度对比、环流结构和降水特征。亚洲季风从降水的性质和地域上，有必要分为热带夏季风、副热带夏季风和副热带春季风。我国江南地区4月末到5月上旬形成的“热-风-雨”的季节现象，是亚洲从春季开始的局地对流层的低层季风现象。热带季风范围在N20°以南，最早爆发的位置在中南半岛-孟加拉湾地区，时间在4月初到5月上旬，也可以称为热带地区的春季风。南海在热带地区，夏季风是从5月中旬突然爆发的，是整个亚洲-太平洋地区行星尺度季节转换的关键时期。5月中旬开始南亚热带夏季风爆发，东亚-西北太平洋上的副热带夏季风也相继爆发。下一节的分析将给出，5月中旬是南北半球，也是亚洲行星尺度热力、环流和季风降水的转换时间点的论证。


 §8.7　亚洲多尺度季风系统

季风是指年循环过程中季节性反转方向的大范围海陆风系，其结果是区域海陆尺度上的干季与湿季的转变，其成因是行星尺度与局地尺度叠加的海陆温差。季节性的长度没有确定的限制，少则维持20天，多则维持半年，一般以雨季的长短作为季风季节。陶诗言等（1958）曾指出，季风的建立是辐射变化、大气环流调整、海陆分布和地形等各因素综合作用的结果。这里的辐射变化就是太阳高度角随季节的变化，海陆分布表现为对大气有加热作用，地形对气流有动力作用，大气环流调整是大气内部过程向各种外强迫的适应。所以，区域季风降水是太阳辐射变化、海陆热力对比和地形动力影响综合形成的产物，并对外强迫有滞后响应。除了地形动力影响外，与季风降水相联系的太阳纬度辐射热力对比和海陆地形热力对比都应是随季节变化的。太阳辐射的纬度变化和海陆变化对季风的作用，曾庆存和李建平（2002）把它们称为季风形成的第一和第二驱动力。大气对这些有规律强迫的响应，表现出的温度和降水等的年循环就是气候，或气候的年循环变化。季风区的气候异常应该是降水、热力和环流相对气候年循环的偏差。由此得到，每日观测到的任一大气变量值中包含有气候部分和瞬变的气候偏差部分。那么，逐日天气预报就转变为对这一瞬变偏差的预报了。对一些连续变量，如温度、气压和风是可以做瞬变偏差量的逐日预报的。由于降水不具有逐日的连续性，它不可以作为逐日偏差量的预报。与逐日降水不同，多年平均的季节降水是连续的，季节降水就可以预报其偏差部分了。

从上面的分析出发，逐日天气预报人员首先要学习和认识的是当地气候，即做天气预报之前，先得把气候分离掉。气候是过去天气的综合平均，天气预报就成了气候上叠加的趋势偏差的预估。从这个意义上说，任何预报只能报趋势，而不可能报出眼前上升趋势后的下降趋势，包括突变。有规律的现象必然是气候的现象，可以认识，而不需要预报。当前的天气预报和气候预报是把需要预报的和不需要预报的混在一起了。所谓的可预报性或预报技巧就是不包含气候变化的，那个偏差部分的预报。

气候首先与太阳辐射有关，即太阳辐射的纬带差异和季节变化会驱动一种气候变化。一个理想的情况是，假定地球为旋转的水球。在太阳辐射的纬度变化下，下垫面热力驱动的大气环流和降水、气压等的季节变化，也只是纬度和时间的函数。经向分布的大陆带把全球海洋分为几个部分，于是海陆下垫面将导致大气环流和降水等要素的调整。调整量也是全球地理位置和季节时间的函数。这里，太阳辐射和海陆影响的变量分布是不需要预报的。我们以850hPa等压层上的风和降水为例，认识太阳辐射和海陆分布形成的气候季节变化。

以下分析采用两套资料。逐日（1999—2007年）每6h美国NCEP全球对流层经纬网格点（1°×1°经纬度）分析资料（https://dss.ucar.edu/datazone/dsszone/ds083.2/），1999—2007年逐日（20～20h，北京时间）美国NASA热带测雨卫星（TRMM）降水产品，空间分辨率为0.25°×0.25°（ftp：//disc2.nascom.nasa.gov/data/s4pa/TRMM_L3/TRMM_3B42）。图8.7.1中给出了850hPa上纬向风（U）、经向风（V）、温度和降水纬带平均后的经向-季节（候）变化。考察太阳辐射在季节强迫下，赤道及其以北纬向风和经向风随季节的变化。大气风场在太阳辐射强迫下的响应不是渐变的，而随季节存在一次在27候（5月15—20日）前后的突变。突变以后，N10°附近的东风中心南移到S10°，而赤道-N10°之间逐渐出现了西风。这个西风到54候前后被东风替代。突变之后，南风在赤道（N10°～S10°）附近迅速增强，到10月底迅速减弱。南风在北半球夏半年的出现，表明有低层大气向北的越赤道气流，冬季相反。温度分布也是季节不对称的，7月底北半球温度最高，但没有出现突变现象。在降水的季节分布上，冬半年的降水主要在赤道以南，夏半年的降水在赤道以北。赤道以北的降水强度更大，反映的是赤道辐合带在北半球夏半年的活动。降水的季节变化在16候（3月中旬）赤道以北出现了第一次大于5mm／天的值，而在27候后（5月中旬）赤道以南的降水突然消失。从16—27候（3月中旬到5月中旬）赤道南北出现了双雨带现象。中东太平洋上的赤道辐合带（ITCZ）常年在赤道以北的位置。16候是春季，随着太阳辐射向北半球的移近，ITCZ开始活跃起来，赤道以北出现了第一次降水的增加。从第27候到第28候，亚洲-澳大利亚季风发生着南、北半球半年际的转换。钱维宏等（2002）用美国CMAP降水揭示出，在印度-西太平洋之间，第27候前的降水中心在赤道以南，第28候开始降水中心越过赤道到达赤道以北，与南海夏季风突然爆发的时间一致。由此可见，5月中旬的气候突变不仅仅是南海夏季风的爆发，它可能是南、北半球间冬半年向夏半年转换，年循环中的突变现象。
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图8.7.1　850hPa上纬向风（U
 ，m/s）、经向风（V
 ，m/s）温度（T
 ，K）和降水（R
 ，mm／天）纬带平均后的经向-季节（候）变化

风和温度随季节变化的特征表明，温度最高出现在第42候，南风到达最北的位置在42候，它们响应太阳辐射的时间是滞后的，滞后时间大约为40天左右。风和降水随季节变化的时间不对称性和空间奇异性反映的是，海陆（包括山脉）分布的影响已经出现在纬带平均的气候变化中。南、北半球大陆分布的不对称性可能是这些变量南、北半球分布不对称的原因。图8.7.1d中最大降水长期稳定在N8°～10°附近，反映的降水与南、北美洲大陆带山脉地形在这个纬度上出现的豁口是一致的。钱维宏和游性恬（1998）用有、无地形的模式试验揭示出，有地形豁口时出现ITCZ，无地形豁口时不出现ITCZ。无论怎样的要素场分布，它们是气候变化的。

我们考察受青藏高原和周边地形影响更直接的亚洲-西太平洋气候调整场的分布。调整场的获取步骤是，用逐日观测要素场A
 （x，y，t
 ）减去纬带平均场［A
 （y，t
 ）］，得到逐日距平场。即
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把逐日距平场做30年气候平均得到海陆地形和热力影响的逐日气候（调整）场
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逐日气候场是一个年循环的空间场，反映的正是海陆地形与热力影响的、不需要预报的气候。在一个站点上把握住这个年循环，其变量的预报得分就称为气候得分。

做5天平均的逐候气候场，即
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彩图8.7.2（参看此处）
 是第16候的亚洲-太平洋地区850hPa高度、温度、降水和风的气候调整场。北半球的3月中旬是在春季，也是从冬季向夏季过渡的季节。青藏高原以东，西北太平洋上的温度偏低，从日本伸向西南四川盆地为－4～－6℃。热带太平洋上温度的局地纬度距平很小。但在青藏高原南侧的低纬印度半岛和中南半岛上，陆地大气温度比同纬度平均值偏高5～7℃。低纬陆地的温度相对偏高反映出低纬陆地在春季的显著加热。已有的研究认为，印度半岛和中南半岛在早春的强陆面感热加热有助于南海和印度夏季风环流的建立和爆发（陈晶华，陈隆勋，1991；任雪娟，钱永甫，2002；徐海明，等，2002）。对春季低对流层中的水平温度梯度方向，南亚热带地区是由陆地指向海洋的，而东亚副热带地区是由海洋指向陆地的。从高度场看，青藏高原地形影响的结果使高原东南边缘大陆上850hPa高度下降，而高原东北边缘大陆上850hPa高度上升。这是高原地形影响下形成的东北部地形高值系统和东南部地形低值系统（王同美，等，2008）。另外，在东亚沿海－西北太平洋的高度为负距平，是欧亚大陆与北太平洋之间海陆差异形成的东亚大槽。

春季，高原东南侧的地形低压中有两条槽，一条称为高原南侧的印缅槽，另一条是高原东侧的我国西南倒槽。冬春亚洲－西北太平洋上的稳定降水位置就分别与印缅槽、西南倒槽和东亚大槽有密切的联系。印缅槽在冬季和春季是长期存在的。第20候孟加拉湾西侧出现了印度东侧沿海的地形槽，称为孟加拉湾槽。从第20—26候，孟加拉湾槽和印缅槽，常常同时出现。27候开始，印缅槽被孟加拉湾槽和南海槽替代。实际上，也可以这么认为，孟加拉湾槽最初位于缅甸附近，从春到夏，槽加深，位置向西移动。进入夏季后，孟加拉湾槽与高原东侧的西南倒槽之间距离拉大，海南出现了低槽。彩图8.7.2a中，西南倒槽和东亚大槽是两个形成性质完全不同的系统。孟加拉湾槽（印缅槽）从17候开始有气候上的降水。西南倒槽在第9—12候出现了第一次气候降水，第15候开始西南倒槽有稳定的降水。东亚大槽，随其位置和强度变化沿槽常年有降水。

从温度和风场的配置可以看出，高原东侧沿长江的低温是东亚大槽后部东北冷平流的结果。槽线位置在风场中更为清楚，东亚大槽同时受到欧亚－太平洋海陆地形和日本岛地形的共同影响。高原东侧依次排列的西南倒槽和日本附近的低槽，都对应有降水。菲律宾及其以南赤道附近的降水也与那里的槽线位置配对。

第32候温度气候调整场分布中（彩图8.7.3a（参看此处）
 ），高原以南印度半岛上的增温加大，梯度由陆地指向东南部孟加拉湾。中南半岛上正的温度中心没有了，可能是两侧海洋信号掩盖了这一半岛陆地上正的温度信号。高原东侧的温度梯度方向转变成由内陆指向海洋。高原东侧的温度梯度转向可理解为，是春季原高原东北侧增温向东南方向发展的结果。这时反映的是整个亚洲大陆相对西北太平洋的增温，东亚中高纬度增温尤为明显（钱永甫，等，2004）。高原东北大陆上的增暖和高原南侧印度大陆上的增暖，都是围绕高原的增温。实际上青藏高原不同高度上的大气都比周边海洋上的暖，高原与太平洋上的温差是海陆行星尺度的（Zhao，et al.
 ，2007）。

亚洲－太平洋之间行星尺度的温差梯度方向不是纯纬向，也不是纯经向的。在东亚夏季副热带季风最强盛的时期，海陆温差方向是由西北指向东南海洋的。高度场上，亚洲－太平洋之间的形势显然是，以高原为中心的低值系统与西北太平洋的高值系统成对出现。这也可能是郭其蕴（1983）用东亚与太平洋海陆气压差，能够构造出反映长江流域夏季降水年际变化的主要原因。如果取高原东北侧与西北太平洋的非纬向高度差，或温度差作为东亚季风指数，可能意义会更明确。孟加拉湾西侧、南海西侧各形成了高原低压系统向南伸展的低槽。它们分别称为孟加拉湾季风槽和南海季风槽。高原东侧，从高原低值系统中向东沿长江有一支季风槽伸向日本。春季在日本岛附近活动的东亚大槽被夏季的东亚季风槽所取代。第27候前，西南倒槽在高原东侧的中国大陆上活动。从27候开始，西南倒槽向东扩展到东海和日本，由此开始的槽称为东亚季风槽，并逐步向北移动。

从彩图8.7.3b中看出，降水，特别是雨带紧密与亚洲地区的三支季风槽相联系。热带地区的季风槽上没有降水。降水发生在热带季风槽的下风向地形的西侧。副热带季风槽与降水位置是一致的，有一个随季节向东伸展和向北移动的过程。年初的冬季，西南倒槽就是东亚副热带季风槽的前身，但没有发生降水。春季西南倒槽稳定活动于我国江南，并逐渐出现了降水。第27候以后，东亚夏季副热带季风槽向东延伸到日本附近的同时，随季节向北推进。第44候，东亚副热带季风槽到达最北的位置并随后消失。

7月底（第41候，彩图8.7.4（参看此处）
 ），高原南侧和高原东北侧指向东南海洋上的温度梯度方向与6月初基本相同，但高原东北侧的温度梯度有所减弱。7月的亚洲季风盛期，高原南侧和东南测，有三支向南伸展的低压槽，分别称为孟加拉湾季风槽、南海季风槽和热带西北太平洋季风槽。高原东侧，东亚副热带季风槽的西端还在长江上游，但相比5—6月份，槽的中段已经北移到黄河下游、朝鲜半岛和日本的北部。高度槽的位置与流场槽的位置存在一些差异，反映出很多地方850hPa上不满足地转风的关系。流场上槽的位置与降水分布有较好的联系。从四条季风槽和四条降水带看，7月份亚洲－热带西北太平洋地区存在热带性质的南亚东部孟加拉湾季风降水、东南亚季风降水和热带西北太平洋季风降水，东亚还存在副热带季风降水。此外，在阿拉伯海也还存在一条季风槽，对应印度西海岸附近的降水。当东亚副热带季风降水发展到北方位置时，西北太平洋季风也达到一个强盛的时期。所以，西北太平洋季风（Wang，Lin，2002）比其他几个季风槽的建立都要晚。上述给出的只是低层大气的海陆影响气候场，中上层大气在日本附近会反映出亚洲大陆和太平洋之间的气团差异。

东亚季风包括热带性质的南海季风和东亚锋面性质的副热带季风。在2000年我们就注意到南海中部的季风降水开始于28候，持续半年时间，即是半年干和半年湿的季节变化（Qian，Lee，2000）。如果以半年干与湿的转变为季节特征，则南海季风区是全球最标准的季风区。我们这里考察江南地区“热－风－雨”之间的气候变化特征。图8.7.5给出的是东亚副热带江南区域上，各个高度上的风去纬圈平均后的气候平均和区域平均的实际降水。由于水汽主要集中在低层，我们关注低层偏南风分量的时间变化。年初，850hPa以下江南为东北风控制，不利于从低纬度来的水汽输送。春季，700～500hPa之间偏西风盛行。在500hPa以下，明显的偏南气流是在850hPa层上。在第3—5候，850hPa上出现第一次明显的偏南风，第2次偏南风出现在第8—12候，第3次偏南风出现在第15—26候，经过27—28候一个减弱的过程后偏南风继续增强，第35—36候南风最强，第42候又减弱下来。第51候以后，偏北风出现在850hPa以下，第58候东北风维持到第2年初。比较与降水的关系可见，850hPa上南风的强、弱变化阶段和850hPa以下东北风的稳定维持与降水有密切的关系。盛夏时节，低层大气南风太强，江南的降水反而减小了，原因就在于强的南风把水汽输送到北方的长江和黄河去了，即大降水位置北移。江南降水有一个稳定的时段，从第16—52候，日降水量持续大于4mm／天，正好是半年。因此，江南的雨季与南海的雨季都能维持半年，但江南的雨季开始于第16候，比南海第27—28候的雨季开始早了近2个月（Qian，et al.
 ，2002）。季风爆发的降水在南海中部是以4mm／天为指标（Qian，Yang，2000），华南雨季的开始也可采用同样的标准。
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图8.7.5　东亚副热带江南区域（N18°～26°，E108°～120°）去纬圈平均后风（m/s）随高度（1000～200hPa）和时间（候）的变化

下图为区域（E110°～122°，N24°～26°）平均的实际日平均降水（mm／天），粗曲线箭头包围区域为偏南风，框区为低层大气西南风强度稳定的时段。

图8.7.5中的风仅仅考虑了海陆地形和季节热力对比作用下的风变化。实际气候风包含了极地与赤道的温差和海陆地形与季节热力对比作用下的风。实际气候风中，500hPa以上冬半年的西风很强，夏半年的东风较弱。年初也是在850hPa层附近存在着西南风，并随季节向上扩展。850hPa层以下是东北风，其厚度随季节降低，第20候前后完全消失。850hPa层以上西南风随季节向上扩展，东南风向下扩展，取代地面层附近的东北风。第35—41候期间，南风有两次增强，对应降水有两次减小。第52候以后，700hPa以下为稳定的东北风，对应降水减小到4mm／天以下。从图8.7.5中可见，去纬圈平均后风随高度－时间的变化与降水的关系比不去趋势的情况更清楚。

从图8.7.5中可以看出，风和降水的距平气候变化存在阶段性。彩图8.7.6（参看此处）
 进一步给出了200hPa以下，我国西南陆地区域与南海区域之间去纬圈距平的温度差和去纬圈平均后的风及观测气候降水。为寻找江南风和降水变化与温差的关系，构造中国东南沿海附近的海陆温差作为指标是合理的。这里的温差取值不是纬向的，也不是经向的，而是西北－东南方向的。在300～500hPa的中上层，陆地温度比南海温度高的时间出现在第22候到第59候，为半年。这半年温差可能反映的是行星尺度的亚洲大陆与西北太平洋之间的温度对比。对流层低层的海陆温差有多次季节性的变化，每次变化都对应有风向和风强度的变化。第1次陆地相对增温在700～850hPa，时间在第8—9候，与第一次降水4mm／天对应。第2次陆地相对增温在第17—18候，与近地面层的风向从东北风转变为西南风一致，此后降水稳定。近地面层，温差为零的时间出现在第27～28候，与南海夏季风的爆发时间一致。第32—46候，整层大气都反映出陆地温度高于南海。这一时期是江南降水减小的时段，但它是江南西南风最强盛和东亚副热带季风区降水最大的时段。所以，东亚副热带季风的强盛期就是海陆温差的强盛期。第46候以后，第51候和第56候陆地上的温度又逐步比海上的低下来。700hPa以下和边界层上的温差变化可能反映的是亚洲南部半岛尺度的海陆差异。低层大气出现的半岛尺度海陆增暖对比加快了低层西南风的出现和低层东北风的消失，也加快了江南稳定降水的开始。第46候之后，半岛尺度的陆地降温早于行星尺度的大陆降温，结果使降水的结束得到了提前。可见，亚洲与太平洋之间的温差变化是半年期的，但半岛尺度的海陆温差对行星尺度的温差有一个来自低层的调整。这些半岛尺度的热力对比调整改变了江南地区的对流层低层的风变化和持续降水的提前。所以，江南地区降水是多尺度和多层次海陆温差和地形作用的结果。500hPa以上高层大气的海陆温差反映的是亚洲大陆与太平洋之间的行星尺度热力对比，陆地指向海洋的温度梯度出现从第21候到第60候，接近半年。

由彩图8.7.6看出，850hPa层的温度能够反映低层大气中的多尺度变化特征。彩图8.7.7（参看此处）
 是沿E110°和沿E120°经向的温度去纬圈平均后的气候变化。剖面沿E110°可反映北方陆地与南部南海之间的温差变化。冬季从11月底开始到第二年的2月初，陆地温度低于南海温度。从第8候到第18候，陆地N35°～40°之间逐步增温。虽然4—5月份内陆增温很大，但南海北部始终维持温度低于零。剖面沿E120°可反映我国东部与南海之间的温差变化。N35°以北的增温持续半年。大陆与南海中部之间的温差完全转变大约从第24候开始。这意味着江南春季风的开始，而这之前南海北部温度高于陆上温度。

在中国东部地区，经过南海的南北剖面上，实际的气候降水已经给出在图5.6.7中。在南海中部28候出现6mm降水之前，赤道以南有降水并有3次波动（时间为30天左右的振荡）向南传播。第4个波动出现在24—28候，是由赤道向南海方向传播的。在这之前，江南也有阶段性的降水，大约在16候开始降水显著增大。28—30候江南的降水中心向南传播进入南海，而江南和华南地区降水有所减弱。32候开始华南的降水中心向北传播，这是夏季风期间的副热带降水。31候及其以后的30候中，海南地区出现了多次的降水波动，它们都来自赤道附近。从这个气候变化来看，南海的夏季风降水最先是来自赤道，而后来自华南，后来的降水波动向北传播并都起源于赤道和海南。把季节性的纬带平均的降水减掉，就相当于去除了在确定的大地形下太阳高度角的季节变化，而保留了局地的海陆分布的影响。彩图8.7.8（参看此处）
 就是去除了降水的纬带平均后的偏差部分。N8°的负值带反映的是南海赤道附近的降水比纬带平均的少，这是太平洋赤道辐合带的平均纬度，那里降水平均值大。南海赤道上一年四季降水都是相对同纬带偏多的。江南从16候到48候降水也比同纬带多。5月份可以清楚地看到华南降水向南海传播的过程。32候开始华南的降水中心向北传播，形成东亚的副热带季风降水。从实际降水和偏差降水上都可以看出，南海在6月初有一个降水减弱的时段。进入7月份以后，南海的降水强度才比较稳定。

由这些分析可以认识到，区域季风降水是太阳辐射变化、海陆热力对比季节变化和地形动力综合影响形成的产物。去纬圈平均后的温度、高度、风和降水就可以得到海陆差异对季风的作用部分。亚洲大陆与太平洋－印度洋之间存在随季节变化的行星尺度温差。受夏半年大陆上的热低压控制，高原东南部是行星尺度气流的辐合中心。围绕这个低压中心和辐合中心，在印度半岛以东的南亚－东南亚－西太平洋和东亚区域，有6个随季节演变的季风槽。它们分别称为，孟加拉湾（印缅）槽、南海槽、热带西太平洋槽、东亚副热带槽、西南倒槽和东亚大槽（表8.7.1）。一年四季中，孟加拉湾（印缅）槽和高原东侧的西南倒槽（包括夏季的东亚副热带槽）是与地形有关的，受热力作用会发生位置和性质的变化。孟加拉湾（印缅）槽，从第20候（4月初）开始，稳定的降水首先在孟加拉国出现，然后发展到孟加拉湾和中南半岛，到第56候结束，持续半年。西南倒槽，在第1候到第27候，与东海-日本的东亚大槽分开，是不同的系统。第28候，随着东亚大槽的退缩，西南倒槽向东发展到东海和日本，形成东亚副热带槽。第49候，东亚大槽重新建立，西南倒槽又出现在我国的西南地区，直到第73候。西南倒槽第一段期间，降水首先出现在第9—12候（2月中下旬），连续的降水开始于第14候（3月中旬），到第27候前，都属于西南倒槽降水。西南倒槽的第2阶段开始于第49候，降水出现在第49—50候和第53—55候。西南倒槽所在的江南地区，连续的雨季长度也是半年。南海季风槽出现的时间，从第28候到第56候，持续了29候。包括第56候后的热带气旋降水，南海持续的降水也接近半年。热带西太平洋槽建立于东亚夏季风强盛期的开始（第34候），结束于第56候，降水期与槽的持续时段相同，为23候。我国东部海上到日本地区，秋、冬、春为东亚大槽控制，夏季东亚副热带槽发展，常年多降水，只是位置有变化。

表8.7.1　亚洲－西北太平洋地区槽线系统出现的时段和实际气候降水时段（候）
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以行星尺度的青藏高原－亚洲大陆与周边的太平洋－印度洋为海陆地形－热力对比，亚洲具有独立的南亚季风系统和东亚副热带季风系统，它们的联系就是以高原为中心的夏季热低压。这一结论充分体现了我国季风研究早期认识的合理性（陶诗言，陈隆勋，1987）。在春季，孟加拉湾（印缅）槽已经受到当地半岛指向海洋温度差的影响，可以称这个槽为春季孟加拉湾季风槽。江南春季，第23候前仍然有一个冷中心在四川盆地，第24候开始温度零线到达长江，温度梯度方向才由大陆指向东南部海上。因此，第14—23候的降水尚不能定为季风降水，但第24—27候的降水可以定为春季江南季风降水了。第28候开始的所有热带区域的降水和东亚副热带地区的降水都可以称为夏季风降水，因为此时东亚和南亚的增温区已经连成一片。于是，5月中旬开始的亚洲高原南侧和东侧的降水和槽都满足温度梯度由陆指向海洋的条件。满足这种热力条件的槽线附近产生的连续降水，我们称为季风降水。在命名时可以在前面冠以季节和地理位置的区别。从第20候到第56候，孟加拉湾延续了春季风降水和夏季风降水或孟加拉湾夏半年季风降水。南海从5月中旬（第27—28候），热带西北太平洋从6月中旬（第34候）开始，到10月上旬（第56候）为止，先后出现夏季风降水。江南存在第14—23候的西南倒槽降水和第24—27候的江南春季风降水。王会军等（2002）分析的华南春季风就类似这里的江南春季风。第28—48候是东亚副热带夏季风降水的季节，范围包括中国东部、朝鲜半岛和日本。东亚大槽存在冬半年的长时间降水，温度梯度方向由太平洋指向亚洲大陆，可以将其降水称为东亚冬季风降水。

江南春季的降水非常复杂，它最先受到高原地形动力绕流的作用（梁潇云等，2006；Wu，Zhang，1998）。江南稳定的降水出现在低层大气由东北风转西南风之后。这个降水的时间点开始于3月中旬，何金海等（2007）对此有分析，但此时的局地温差方向仍然由海洋指向内陆。


第九章　气候变化的趋势


 §9.1　气候变化的模拟

气候系统的数值表示是基于物理、化学和生物的多变量特征及它们之间的相互作用和反馈过程的描述。气候系统可以用简单的和复杂的模式来描述，这就是所谓的模式族。即使非常复杂的模式，包含了大量的空间维数，也避免不了经验的和参数化的处理。耦合的大气－海洋－海冰环流模式（AOGCMs）提供了气候系统的一个广泛的表达形式。化学的和生物的过程引入，使得模式更加复杂化了。近25年来气候模式经历了从简单到复杂程度的发展过程。20世纪70年代中期，主要发展了大气模式。80年代中期陆地表面过程加进到了大气模式中。90年代早期，大气模式中引进了陆地过程和与海洋－海冰模式的耦合。90年代后期，陆－海－气耦合模式中增加了硫化物循环模式。近年来海－陆－气耦合模式中引入了大气化学、植被动力学和碳循环等过程。可见，气候系统模式越来越复杂化。

气候模式的作用是试图对气候系统的描述。模式又依赖于人们对气候系统的认识。所以，模式是气候系统的仿真，也是一种可能的简化。人们对气候系统的认识可以用概念模式来表示，也可以用数学模式来描述。随着人们对气候系统认识的深化，概念模式和数学模式也都在深化与发展。

图9.1.1给出的是气候系统的各个分量及其相互作用过程。在气候变化中首先要考虑的是太阳（短波）辐射的变化，这是一种外强迫。大气成分的变化包括各种微量温室气体和气溶胶的变化。与云雨过程联系着的有大气水文循环过程和与河湖、径流联系的地面水文过程。大气环流变化当然是气候变化的核心部分。火山活动也是气候系统的一种外强迫。人类活动对土地的利用会影响到地面辐射，从而对气候施加影响。热力对比能够直接改变气候的变化。因此，气候系统概念模式中要充分考虑到高温热源，也要顾及到冷源。分布于极地地区的海冰、冰盖和低纬度高原地区的冰川都属于冷源。在五大圈层相互作用中，包括海气相互作用、冰-海耦合、冰-气相互作用、大气圈与生物圈的相互作用、陆地-大气相互作用、陆地-生物圈相互作用等方面。在这些相互作用中，表面过程或界面过程的描述是重要的，也是有难度的。如在海气耦合过程中，关键的是要客观地对海-气界面的热交换与风应力的客观描述等。
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图9.1.1　气候系统的各个分量及其相互作用过程（IPCC，2007）

气候系统或模式系统中，尽管存在各个部分的相互作用和反馈过程，但模式必须满足一定的约束条件。这些约束条件包括确定时间内总能量为定值，角动量可以在系统的各个成员之间发生交换，但总角动量要守恒等。图9.1.2就是概念性的地球年度的和全球平均的能量平衡数量描述。年平均进入大气顶的太阳辐射有342W·m-2
 ，有168W·m-2
 被地面吸收，有77W·m-2
 被大气（包括云和气溶胶等）所反射，30W·m-2
 被地面反射。太阳的直接辐射中有107W·m-2
 仍然以短波的形式由地面和大气反射回了空间。能够被大气吸收的只有67W·m-2
 ，地面吸收之和为235W·m-2
 。这个数字最后以长波的形式进入太空。所以，在大气顶有辐射量的守恒：

太阳短波入射（342W·m-2
 ）＝短波反射（107W·m-2
 ）＋长波辐射（235W·m-2
 ）
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图9.l.2　地球上年的和全球平均的能量量平衡（Kiehl，Trenberth，1997）

但在从地球表面到大气之间，由于各种过程参与了热量的交换，能量平衡的关系比较复杂。地面温度平均比大气高，地面以长波辐射的形式给大气390W·m-2
 的辐射量。在透过大气的过程中只有40W·m-2
 是能够直接透过大气的，这称为大气窗。有相当大的部分324W·m-2
 被云和温室气体反射回地面了。其他的有30W·m-2
 被云辐射出大气顶，有165W·m-2
 被大气辐射给外空。地面蒸发和云雨潜热变化有78W·m-2
 ，地面热传导有24W·m-2
 。气候模式中最为复杂的和难以描述的就是图9.1.2的右下部分，包括云雨过程、温室气体和潜热等的描述。

从1990年到1997年先后4次IPCC评估报告中使用了不断更新的气候模式。1990的大气模式只有10层，海洋只有一层。到目前，大气和海洋模式在垂直方向都达到30层。地形分辨率是与大气模式相协调的。1990年（FAR）模式的截断波数是T21，相当于水平分辨率是500 km，SAR（1996）、TAR（2001）和AR4（2007）使用的是T42、T63和T106，水平分辨率从250 km提高到180 km和110 km。

模式分辨率和复杂程度的提高，都是提高气候预测水平的需要。什么是气候预测（climate prediction）？气候预测是试图产生出与实况比较接近的未来气候演变或估计。这个演变也包含了气候预测的中间过程。对未来的时段可以是季节的，年际的，或更长时间尺度的，我们一般称为季节预测、年际预测或年代际预测。模式是气候模拟研究的手段，当然也可使用于业务预测，包括上述时段的气候要素预测。

气候展望（climate projection）也可以用气候模式做出预估，它的结果存在不确定性。气候展望与气候预测的不同在于，气候展望依赖于人类活动排放、大气CO2
 浓度、辐射强迫和技术水平的提高等的前景（scenario）估计。在做气候展望前，人们先要给出对气候趋势变化有决定影响的外强迫的估计。

IPCC（2007）第四次报告中用多模式结果代替单一模式的结果，是因为多模式平均的结果与观测有较好的一致性，而单一模式的误差较大。多模式是由23个模式构成的。这些模式分别来自中国2个（气候中心和大气所），挪威1个，美国7个，加拿大2个，法国2个，澳大利亚1个，德国1个，韩国／德国1个，俄罗斯1个，日本3个，英国2个。模式的大气上界最低的也在25 hPa，高的在1 hPa、0.1 hPa，甚至0.05 hPa。模式大气包含16～56层不等。海洋模式包含13～47层。彩图9.1.3（参看此处）
 给出的是，观测气候年平均海温与陆地温度（见彩图9.1.3a）和多模式平均误差，以及模式模拟的全球温度均方根误差分布。一个基本的现象是，南极多模式结果比观测的温度高，而对北半球的高原和北欧到格陵兰的温度，模式结果比观测的低，均方根误差分布的大值区域也是在这些地区。

观测资料揭示的海洋和陆面温度的标准差，最大的是在欧亚大陆的东北部和北美大陆的西北部（见彩图9.1.4（参看此处）
 ）。低纬度的大的标准差值也出现在陆地上，海洋上的温度标准差较小。南极也是温度标准差较大的区域。用多模式模拟的要素标准差与观测要素标准差相减可以判断模拟的技巧。模拟结果出现两种情况，一是在内陆的高纬度一些地区模拟的标准差偏小；一是在一些地区，特别是阿拉伯半岛、西北欧洲和加拿大东北部差值又偏大。

图9.1.5给出的是多个模式计算的散射和反射的向外短波辐射和向外长波辐射的模式均方根误差（RMS）。这是计算的对所有经度和月时间上的误差沿纬度带的分布。总体看，短波辐射的误差要比长波辐射的模式误差大。所有模式平均的误差计算过程是，首先计算模式场的平均，再在平均场基础上计算的均方根误差，所以它随纬度带的变化都比单个模式的误差小。短波辐射误差最大的是在S60°附近和赤道附近，最小的是在S45°附近。所有模式长波辐射均方根误差，最大的是在赤道附近，并向高纬度方向减小。
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图9.1.5　多（23个）模式计算的散射和反射的向外短波辐射（a）和向外长波辐射的模式均方根误差（RMS）。观测时段和模式时段分别为1985—1989年和1980—1999年（IPCC，2007）

彩图9.1.6（参看此处）
 给出了观测的和多模式模拟的年平均降水全球分布。在大尺度上，高纬度地区的低降水率，反映了低温情况下局地蒸发的减少和较低的饱和水气压。在赤道由于辐合带的存在，赤道上的降水较好地被模拟出来了。中纬度地区的降水有较好的模拟技巧，反映了模式对大气环流的较好把握。对热带雨林区，降水也有较好的模拟效果，但低估了亚马逊地区的降水。在南太平洋辐合带上的模拟与观测降水位置的偏差，也可能反映了模式模拟海洋和大气环流在这里的不一致性。观测到的次表层海温异常信号，不能从赤道以南的纬带上西传，即不能穿过南太平洋的辐合带，这需要对模式结果进行验证。大西洋和印度洋上的模式降水也偏弱。在南亚和东亚地区模拟的降水也偏弱。这些都反映了在模拟大气环流上还存在与观测的差异。

图9.1.7是海洋纬度带平均的年平均东西风应力分量，多模式结果与观测结果比较一致。误差较大的是在南半球，在那里再分析资料也同样存在着不确定性。
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图9.1.7　海洋纬度带平均的年平均东西风应力分量，观测基于1980—1999年ERA40资料（Uppala, et al.
 , 2005）与多模式结果

图9.1.8是年平均和纬度带平均的SST误差，是模式结果与观测结果的差。个别模式的最大误差在中高纬度，特别是在北半球中纬度，那里的模式温度太偏低。几乎所有的模式都有类似的偏差。在S60°恰有相反的，即偏暖的差异。尽管存在误差，但模式模拟的SST场分布型还是相当逼真的。在所有的纬度上，多模式纬度带平均的SST误差小于2℃，很多模式并没有利用通量订正。但这样的误差也能够影响到模拟的变率，甚至遥相关现象。
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图9.1.8　年平均和纬度带平均的SST误差，即模式与观测的差。观测资料从1980—1999年，取自HadISST（Rayner，et al.
 ，2003）

图9.1.9是观测的SST和模式与观测的偏差。水平分布上，在中纬度北太平洋和中纬度北大西洋及赤道太平洋地区都模拟得偏冷，但在赤道东太平洋和赤道大西洋地区模拟的是偏暖。南半球西风漂流区的海温，也模拟得偏暖。垂直分布方向上，400m以上的次表层海温模拟得偏冷，但在其他的3000m以上都模拟得偏暖。这种偏暖，尤其出现在北半球的中纬度海洋上。
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图9.1.9　观测的SST和模式与观测的偏差，水平分布和垂直分布

a．水平分布，观测来自1961—1990年的HadISST SST资料（Rayner，et al.
 ，2003），模式模拟年份是1980—1999年。b．垂直分布，观测是从1957—1990年（Levitus，et al.
 ，2005）和模拟的同时段。


 §9.2　自然与人类活动影响的气候变化

现代大气是有生命参与活动的大气，其主要成分包括N2
 和O2
 ，其他成分为CO2
 ，CH4
 ，N2
 O，H2
 ，NH3
 ，HCl和水汽（H2
 O）等。后者也称为微量气体，但正像水汽那样，它们在气候变化中扮演了重要的角色。图9.2.1给出的是地质时期地球大气成分的演变，有生命与无生命影响时各种气体的百分比。在地球形成的早期，无生命参与活动的大气CO2
 占有绝对大的比重，02
 和N2
 的比例还不到1％。南极高品位煤炭的存在就可能是地球上早期没有生物参与的时期形成的。有生命活动后，大气中02
 和N2
 增加，CO2
 ，CH4
 ，N2
 O等微量气体也增加了。
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图9.2.1　地质时期地球大气成分的演变，有生命与无生命影响时各种气体的百分比

现代大气中主要成分除了N2
 和O2
 外，还包含CO2
 、CH4
 、N2
 O、H2
 O等微量气体，也即温室气体。温室气体能吸收地表长波辐射，使大气变暖，与“温室”作用相似，所以称为“温室效应”（图9.2.2）。若无温室效应，地球表面平均温度是－18℃，而非现在的15℃。
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图9.2.2　大气中的微量气体CO2
 、CH4
 、N2
 O、H2
 O形成的温室效应

太阳光提供了地球气候形成的能量，即发射的甚短波，主要在光谱的可见光波段，或近可见光的紫外线部分。到达地球大气顶的太阳能有1/3在通过大气的过程中被直接反射回了空间，余留的2/3被地面所吸收，较少的部分被大气吸收。为平衡吸收的太阳辐射，地球平均需要放射等量的能量给空间。由于地球比太阳冷，地球是以长波，即远红外辐射的形式向外辐射的。从地球表面，即来自陆地和海洋的热辐射部分被大气所吸收。大气吸收的成分包括云和温室气体，再返回辐射给地球，这称为温室效应。地球的温室效应增暖了地球表面。如果没有自然的温室气体影响，则地球的平均表面温度将是在水的冰点以下。于是，地球的自然温室效应使生命发生和持续成为可能。然而，人类活动，主要是燃烧化石和砍伐森林，已经大大增加了自然的温室效应，引起了全球增暖。

图9.2.3给出了近万年来全球大气中三种主要温室气体（CO2
 、CH4
 、N2
 O）浓度的变化。2005年，CO2
 浓度远远超过近65万年以来的自然变化（180～330 ppm），其含量在近10年的增长速率为每年1.9 ppm，高于有连续直接观测以来的平均每年增长1.4 ppm。2005年，CH4
 浓度远远超过近65万年以来的自然变化（320～790 ppb），自20世纪90年代以来，其增长速率已放缓。2005年，N2
 O浓度为319 ppb，远远高于工业化前的约270 ppb，其增长速率自1980年以来已大致稳定。
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图9.2.3　近万年来全球大气三种主要温室气体（CO2
 、CH4
 、N2
 O）浓度的变化（IPCC，2007）

过去的几十万年中，南极远离人类活动，这正好可以记录大气中自然的CO2
 浓度变化。图9.2.4就是著名的南极东方站（Vostok）冰芯获取的大气CO2
 浓度变化序列及其对应的温度序列。目前的CO2
 浓度是42万年来的最大值，在过去83万年来仍然是最大值。前期的波动时间尺度在十万年左右，但波动还是比较规则的，以自然振荡为主。最近的CO2
 增大值认为是人类活动干扰了自然的变化，被认为是全球变暖的主要原因。
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图9.2.4　由南极东方站（Vostok）冰芯获取的大气CO2
 浓度变化（Petit，et al.
 ，1999）

从上面的介绍可以看出，大气CO2
 浓度变化在当今气候变化中影响很大。大气CO2
 浓度变化与整个地球系统中的碳循环有关，因此国内外近年来对其研究投入的力度也很大。碳的循环方式可以有5种形式。细胞级循环，主要指植物的光合作用与动物的呼吸。植物级循环，指植物吸收有机碳而生长，死亡后尸体分解并释放CO2
 。食物链循环，即植物的非木质化部分被吞食后转化为动物组织，并沿食物链传递。生物地球化学循环，包括地球生物系统、人类活动（例如燃烧煤和石油）及火山活动等与大气的碳交换。例如，陆地植物从大气和水中可利用的CO2
 约占6％～7％，其中1/3被呼吸消耗并重返大气或水中。全球碳循环，包括陆地生态系统与大气间、海水深层与表层间、海水与大气间的碳循环。这5种方式共同存在，相互影响，相互制约。

碳原子有别于其他元素的是，有形成长的共价链和环的能力，从而是形成有机化学和生物化学的基础。自然界中最常见的单质碳，包括有非晶质碳、石墨和金刚石。碳原子的氧化价态是从＋IV到－IV。＋IV碳是最常见的，是CO2
 和碳酸盐（海洋中的溶解碳和岩石中的碳酸盐）。碳的7种同位素（10
 C，11
 C，12
 C，13
 C，14
 C，15
 C，16
 C），稳定同位素12
 C和13
 C，其余是放射性。12
 C，13
 C和14
 C同位素测定在研究碳循环中是十分重要的。

在上述同位素中，丰度最高的是12
 C，它占自然界中C总量的99％，13
 C占1％。而不同碳库中，各种碳同位素的相对丰度极不相同，这种同位素构成的差异对于估计不同碳库之间的交换量是非常重要的。14
 C的形成仅在大气上层，在那里，由宇宙射线产生的中子与氮素发生反应：14
 N＋1
 n＝14
 C＋1
 p。14
 C的半衰期为5726年。地球共包含有1023
 g碳。大部分形成于50～35亿年期间大陨石爆发。CO2
 在常温常压下，水中的溶解度为3.2g/L。海洋中溶解的CO2
 是大气中的56倍。岩石风化对大气中CO2
 起消耗作用：酸性挥发物质＋火成岩＝沉积岩＋咸海洋CaCO3
 （S）＋CO2
 （g）＋H2
 O→Ca2＋
 （aq）＋2HCO3
 －（aq）。CO2
 由于岩石风化的化学反应，从大气圈进入到海洋，最终以碳酸盐的形式沉积在海底。同时地壳构造运动的不断发生而使CO2
 返回大气中。大气圈中的水汽和CO2
 浓度形成的“温室效应”，使我们的星球不至于是寒冷的冰球。在火星上，由于没有构造运动，大气中的CO2
 浓度很低，温度也很低（－53℃）。而在金星上，由于温度太高而碳酸盐不能在星球表面形成，大部分的CO2
 主要是在大气中，使金星表面的温度高达474℃。

尽管地质化学循环的长期意义十分重要，但其循环的规模（每年的碳流量）相对较小。目前，每年全世界约有0.018～0.13×1015
 g碳以CO2
 的形式由火山爆发释放到大气中，大致能够平衡碳酸盐中碳的沉积数量。随着生命的出现，生物地球化学循环，添加在碳的地质循环过程之上。陆地生物圈与地球之间的碳通量是10115
 ～1017
 g C/a的数量级。而碳的地质化学循环，规模在1013
 ～1014
 g C/a数量级。海洋-大气-生物圈系统中的碳的数量维持在一定水平，而生物过程主要影响碳在不同的碳库之间的重新分布。地球形成已经有几十亿年。有机碳的大量积累产生是在25亿年前。陆地和海洋生命的出现，促进了碳的地质化学循环的速度。海洋生物促进含钙沉积物的生成，陆地植物通过保持土壤孔隙中的CO2
 浓度，提高了碳酸盐风化速度。事实上，大气中CO2
 浓度在陆地植物占优势时（3.5亿年）起开始陡然下降。碳是地球上储量最丰富的元素之一。它广泛地分布于大气、海洋、地壳沉积岩和生物体中，并随地球的运动循环不止。同时碳又是有机化合物的基本成分，是构成生命体的基本元素。碳循环还与生命活动紧密相联。亿万年来，在地球的生物圈和大气圈中，碳通过生命的新陈代谢，往复循环、生生不息。图9.2.5给出了碳循环的现代特征，反映的是空气中的CO2
 与陆地和海洋中动植物之间的交换。
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图9.2.5　碳循环的现代特征，空气中的CO2
 与陆地和海洋中动植物之间的交换

无机态的碳（大气CO2
 ）在被陆地植物固定后形成有机碳，再转化成无机态，并重新返回大气，是现代碳循环的主要形式，而人类活动对碳循环的巨大影响形成全球碳循环的现代特征。目前CO2
 浓度每年的增加速度为1.5 ppm，反映的就是人类活动的影响。

大气圈是主要的碳库之一。大气中CO2
 含量是全球碳循环研究中了解最清楚的一个元素含量。对其精确测定始于1957年，由Keeling领导的研究组在夏威夷的Mauna Loa（N19.5°，W155.6°）和南极分别进行。CO2
 的季节变化明显，北半球高纬度地区的季节变化最明显，达到10～15 ppm，主要与季节性森林的生长有关。南半球和赤道地区变化幅度比较小，仅为1 ppm。海洋的碳通量变化较小。

第二个碳库是海洋。海洋是最大的活性碳库。海洋中的碳有4种形式：溶解的无机碳（DIC）、溶解的有机碳（DOC）、有机碳颗粒（POC）和海洋生物。海洋生物群是个相对较小的碳库，其中生物中固定的碳为3×1015
 g，但对海洋中元素的分布状况有很大的影响。溶解有机碳包括多种化合物氨基酸、脂肪酸、糖类、酚类、固醇类。海洋有机碳溶解总量为10000×1015
 g。颗粒有机碳为30×1015
 g。溶解的无机碳约为38000×1015
 g，表层海水包含少量的DIC，约为700×1015
 g。

陆地生物圈和岩石圈也是碳库之一。陆地生物量为560×1015
 g，森林占90％，凋落物的碳储量为60×1015
 g，土壤碳是陆地最大的碳储存地，它含1400～1500×1015
 g。土壤碳，因其周转时间的不同分为：活性，缓性和惰性库。岩石圈中有机碳含量为2.0×107
 ×1015
 g，其中化石燃料中为5000～10000×1015
 g。沉积岩中，碳酸盐碳库的贮量为7.0×107
 ×1015
 g，整个岩石圈的碳总量为9.0×107
 ×1015
 g。岩石圈虽然是地球上最大的碳库，但其与生物圈、水圈、和大气圈之间的碳循环交换量很小。

图9.2.6是气候系统各个部分主要的碳源和碳库及它们之间的循环量。以大气CO2
 浓度360 ppm计算相当于760×1015
 g。图9.2.6中的大气碳含量为745±5×1015
 g。碳库中含量最大的是土壤，为1390±190×1015
 g。大气中碳的走向主要是植被和表层海洋。大气中碳的来源有人类活动的化石燃烧、植被和海洋，其中土壤释放给大气的量并不很清楚。
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图9.2.6　主要的碳源和碳库

在碳的生物循环中，大气中的CO2
 被植物吸收后，通过光合作用转变成有机物质，然后通过生物呼吸作用和细菌分解作用，又从有机物质转换为CO2
 而进入大气。碳的生物循环，内容包括了碳在动、植物及环境之间的迁移。例如，植物的碳循环是通过光合作用进行的，在日变化中，光合作用随太阳高度角变化，出太阳后光合作用逐渐增加，到太阳落时最大，夜间降低，太阳出时最低。呼吸作用与此相反。

自从20世纪70年代以来，利用卫星（如NOAA/AVHRR）获得的全球光学观测资料，为全球陆地生态系统的监测提供了新的机会。把植被指数、红光和近红外波段卫星测量的各种组合，与植物冠层光合有效辐射吸收比例（FPAR）的相连，提供了光合有效辐射的吸收量（APAR）。因此，可以把卫星观测与大尺度生物生产力的监测连接在一起。运用卫星遥感获得的植被活动时期定量的FPAR是很有意义的，因为它能用数据表现和监测生物圈的光合活性，而不需要其他的辅助信息。

图9.2.7给出了人类活动排放的碳随时间的变化。从工业革命后人类活动排放的碳，无论是固体的、液态的还是气体的，都迅速增加了。这些排放基本上都进入到了大气中，是大气中CO2
 浓度增加的重要来源。
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图9.2.7　人类活动产生的碳排放量从工业革命后迅速增加（IPCC，2007）

引起近200多年来气候变化的外强迫主要是，人类活动所引起的温室气体，O3
 ，H2
 O，地面反照率，气溶胶和飞机尾气的显著变化。相比工业化开始时，CO2
 浓度、CH4
 ，N2
 O等人类活动微量气体是辐射外强迫增加的主要源。正的强迫导致了气候增暖，负的强迫导致了冷却。平流层的O3
 是负的强迫。对流层的O3
 和水汽是正的强迫。冬季有雪覆盖的黑碳是正的强迫。土地利用和气溶胶是负的强迫。人类活动是总强迫，是正的，太阳活动是自然辐射强迫，也是正的。这些说明地球大气的温度在总的外强迫下是增加的。

在过去的百年中，观测的全球平均气温除了表现增加的趋势外，还存在波动。20世纪40年代前后，全球气温相对偏高，20世纪60年代后期到70年代，相对偏低，20世纪90年代到21世纪初，全球气温再次升高。彩图9.2.8（参看此处）
 给出的是全球观测的平均气温相对1901—1950年的距平，与同时考虑人类活动影响的和自然强迫的多模式模拟的集合平均，及单个模式的距平温度序列。从图可见，可以比较的仅仅考虑自然强迫的多模式集合平均及单个模式的模拟温度距平序列，同时考虑了人类活动影响的和自然强迫的多模式集合模拟结果与观测有很好的一致性。虽然模式对20世纪40年代前后的高温模拟还存在一致性不够的情况，但20世纪60年代以来，模式模拟与观测有很好的一致性，特别是几次火山活动后的全球降温波动在观测和模拟中都反映出来了。在1960年以前，仅仅考虑自然强迫的模式结果与同时考虑人类活动与自然强迫的两种模拟结果，差异并不是很突出。1960年以后，仅仅考虑自然强迫的模拟结果与观测差异就反映出来了。火山活动的自然强迫，在仅仅考虑自然强迫模拟中也反映出来了。这也说明了20世纪后半世纪以来，全球增暖与人类活动是紧密联系的。或者说，近50年来的全球增暖是人类活动影响的结果。在IPCC（2001）的报告中给出了3种模拟情况：一是仅仅考虑自然强迫的全球温度模拟，二是仅仅考虑人类活动影响的模拟，三是同时考虑自然强迫和人类活动影响的模拟。最后的结论是，前两种与观测之间都存在差异，只有同时考虑两种情况下的模拟才与观测的全球温度变化一致。

多模式还模拟出了过去百年不同地区气温变化的趋势。20世纪全球陆地平均温度在40年代有明显的偏暖趋势，70年代偏冷，但海洋温度在40年代以前是上升的，20世纪40—70年代基本稳定在一个水平上，80年代以来再次上升。各个大陆平均的百年温度的趋势变化并不完全一致。北美大陆温度波动是最大的，其次是在欧洲大陆上。北美大陆气温20世纪10年代低，40年代前后高，70年代低和80年代以来增加迅速，是最突出的。欧洲第一次增暖的位相要比北美滞后一些。亚洲、南美和非洲大陆上的第一次增暖的位相要比欧洲超前一点，振幅也相对弱点。澳大利亚大陆上的温度变化在40年代前后并没有增暖的趋势，50年代出现了偏冷的波动，此后温度稳定上升，但90年代温度维持在一个高的水平上。总体来看，同时考虑了自然强迫和人类活动影响的各个大陆上的温度模拟与观测是比较一致的，仅仅考虑自然强迫的模拟结果与观测之间的差异较大。同时考虑自然强迫和人类活动影响的模式温度与观测温度之间在位相和波动幅度上，在各个大陆有不同的反映。澳大利亚大陆上，模拟的20世纪40年代前后温度的位相与观测的有较大的差异，甚至是相反的。所有区域上，20世纪的最后20年模拟的结果与观测是比较一致。

能量平衡模式（energy balance model，EBM）也是人们用来模拟气候过去千年以来变化的一个气候模式。太阳活动、火山活动和人类活动（温室气体）等的强迫，也可用EBM进行模拟并与重构全球温度序列进行比较。

2007年的IPCC报告中还给出了不同的复杂模式模拟的过去1100年以来，外强迫（火山活动、太阳辐射变化和温室气体）作用下的模拟温度与重构温度的比较。主要和重大的火山活动对气候的影响，突出地反映在爆发后的几年中。太阳活动在千年变化中就存在明显的小冰期的长期变化趋势。温室气体的增加出现在1800年以来。可以发现，气候模式模拟的长期结果还是依赖于外强迫的。上述三种外强迫中，太阳辐射的变化奠定了中世纪暖期、小冰期和最近200年增暖的基本框架。近200年的温室气体提高了近二个世纪全球增温的振幅。火山活动的强迫是在上述增加的基本框架上的扰动或波动。


 §9.3　多时间尺度气候变化

在IPCC（2001）第三次评估报告中，一个引人注目的气候变化问题就是Mann等（1999）建立的过去千年北半球温度序列。这一序列引起争议的原因来自两个方面，一方面该序列削弱了以往很多研究者揭示的过去千年中存在中世纪暖期和小冰期，以及近百年全球增暖的变化过程；另一方面，该序列在20世纪前的长期缓慢下降和20世纪以来急剧的上升，导致了21世纪人类活动必然会使温度继续直线上升的结论。实际上，只有在获取了时间较长，空间分辨率较高的资料后，才可以对气候变化中的规律和机理进行分析和探讨。气候变化研究的变率，包括某一区域的温度、干湿和环境指标，通过统计检验的突变点、变化的规律（趋势和准周期性振荡）、相邻区域间气候变化的位相关系（气候转型和漂移）。即使像Mann等（1999）给出的北半球千年温度变化序列中，仍然可分离出准70年的振荡（Gao，et al.
 ，2006）。这个振荡不但存在于20世纪前的900年中，也同样存在于近百年的温度变化中。在过去千年温度变化中，无论是“曲棍球杆”，还是“湿面条”走势，对20世纪的增暖都是没有异议的。20世纪以前的温度，两种走势都反映出温度的变化由高向低的过渡。

小波变换是分解与重构信号序列的有效方法。一维连续时间序列f
 （t
 ），基函数g
 ［（t
 －b
 ）/a
 ］的小波变换形式为
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它将一维的时间序列转换为二维的时间点b
 与频率（或时间尺度）a
 的小波振幅的平面分布。当W
 从正值变为负值，或相反的变化，表示着气候或其他物理量的突变过程。与传统的付氏变换相比，可以较好地知道气候的转换点和突变时间位置，当然，它也可以用于滤波分析。小波变换的离散形式为
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其中，Δt
 为取样间隔；n
 为样本量；g
 是基本小波，或母小波；a
 是频率参数；b
 是时间参数，表示波动在时间上的平移。广泛应用的小波母函数，主要有：实值母小波，如墨西哥帽小波，Harr小波等；复值母小波，如Morlet小波，Paul小波等。

图9.3.1给出的就是北半球过去千年（AD1000—2000）重构的和观测的温度序列（Mann，et al.
 ，1999），去趋势后的小波系数，和小波系数中的准70年振荡，及所有小波系数的重构。从图看出，前900年的温度序列是持续下降的，但存在有规则的振荡。最近百年有线性上升的温度变化趋势，其中也存在趋势上叠加的冷暖波动。前者的线性趋势是y
 ＝－0.0002x
 ＋0.17，后者的趋势是y
 ＝0.0068x
 －13.28。把这两个趋势去除后，再对序列做小波变换。从小波变换系数序列中可以看到准70年的和120～130年的振荡。这种振荡在一个时段内是有规律的，但进入另一个时段后又会消失。近百年中的70年振荡信号又变得清楚了。前者温度的长期下降原因尚不清楚，后者被认为与人类活动有关，但去趋势后的振荡可能是自然的。去长期趋势后，那些有规则的短期振荡反映的是自然变化的部分。
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图9.3.1　北半球过去千年（AD1000—2000）重构的和观测的温度原序列（Mann，et al.
 ，1999）去趋势后的小波系数（b）和小波系数中的准70年振荡及所有（b）中小波系数的重构（c）序列。

图a中，虚线是前900年和后百年的线性趋势，向上和向下的箭头反映了相对长期趋势上叠加的冷暖短期振荡。图b中，虚线分别是准70年的和120～130年的小波系数振荡，小波变换用的是墨西哥帽基函数。



对全球陆地平均的近140年（1861—2000）温度距平序列，也可对其去趋势，得到去趋势后的振荡序列（图9.3.2）。近140年来的趋势上，全球温度是增加的。去趋势后，19世纪60年代前后，20世纪40年代前后和20世纪90年代处于偏暖的位相阶段。依照准70年的振荡，21世纪40年代，又将处于一个冷的位相中。这种振荡被认为是自然的，把它叠加到长期增暖的趋势上，则在21世纪40年代，全球平均温度会在1961—1990年平均温度的水平附近，或偏高0.1℃。
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图9.3.2　全球平均的陆地近140年（1861—2000）相对30年（1961—1990年）平均温度的距平（a）序列（Jones，et al.
 ，2001），和去趋势后的年距平（b）序列（℃），（b）中使用了11年滑动平均，根据前期的振荡规律，对2000年后的50年做了外推。图a中给出了线性趋势及其长期振荡的叠加。

王绍武把赤道东太平洋上的ENSO事件按海温标准化值的暖位相的振幅大小，分为强（1）、弱（0.5）、正常（0）、冷位相弱（－0.5）和冷位相强（－1）等，类似5个级别。这样可形成过去500年的ENSO冷、暖位相级别的年序列（图9.3.3）。对这条序列做小波分析，其系数随时间尺度的分布就存在暖位相出现频率最多的长期趋势，和50～80年的比较有规律的振荡周期。1720、1800、1870和1950年前后，为冷事件偏多的时期，1980年以来进入到了暖事件偏多的时期。
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图9.3.3　过去500年（1470—1996）ENSO指数序列和小波变换

简化的非线性气候模式的积分或预报序列中也存在振荡规律。郭秉荣、丑纪范等（1996）提出的最大简化地气耦合模式主要由两部分组成，即大气模式和下垫面模式。这种简化虽然达到了最大限度，但却保留了表达气候变化的必要部分：非线性作用、强迫外源和耗散效应，即保留了气候系统动力学的基本特征。这个耦合系统中的太阳辐射是系统唯一的外强迫源。

这一模式中描述大气部分的无量纲方程如下：

[image: ]


其中x
 1，x
 2，x
 3是500 hPa高度层大气温度的三个分量，其他系数为相关的参数。

在下垫面的温度模型中，不考虑温度平流作用，认为温度变化满足线性热传导方程。通过地、气交界面上的热量平衡方程，与大气模式耦合构成一个最简化的无量纲的气候模式。

用这一耦合模式对3个变量迭代积分得到的时间序列给出在图9.3.4中。这个模式可以无限次地迭代下去，但并不能预先判断下一时次序列的点是落在平均线之上，是零，还是之下。这好比预测下一年的温度和降水的距平出现的难度一样。

[image: ]


图9.3.4　简单非线性模式积分的3个变量（a）x
 1
 ；（b）x
 2
 ；（c）x
 3
 1000年时间序列，粗实线是21年滑动平均

将3个变量的时间序列做小波变换，其系数随时间尺度的分布如图9.3.5。这些序列能够表现在不同的时间段上存在规则的振荡。在后期的300年中，60～70年的振荡就表现出来了。一种时间尺度的振荡会维持几百年，但又会突然消失。振荡一旦出现不会马上消失，这也是可以利用的信息。
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图9.3.5　对应3个变量（a）x
 1
 ；（b）x
 2
 ；（c）x
 3
 小波变换的实部系数

为了定量地得到序列中存在的那些明显的振荡，小波方差能够反映小波谱和能量的基本特征。小波方差的具体计算式为
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图9.3.6是变量x
 1
 ，x
 2
 和x
 3
 的小波方差随时间尺度的分布。有3个明显的时间尺度，它们分别出现在20～30年，60～70年和120～130年。
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图9.3.6　变量x
 1
 ，x
 2
 和x
 3
 的小波方差随时间尺度的分布

图9.3.7画出了变量x
 1
 ，x
 2
 和x
 3
 序列在两两变量组成的相空间中随时间演变的轨线。它们在相空间中的演变还是有规律可循的。在一个时段中存在着可分辨的规律，但存在不同时段间不确定的转换。这里就存在确定的成分和不确定的成分。从长时间上看，确定的时段多，不确定的时间还是很少的。实际上，人们从自然中能够认识这些确定的部分并把这些确定的信息利用起来，就会获得较大的收益。
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图9.3.7　变量x
 1
 ，x
 2
 和x
 3
 序列中两两变量在相空间中随时间变化的轨线：a．x
 1
 －x
 2
 ；b．x
 2
 －x
 3
 ；c．x
 1
 －x
 3


上面的分析给我们带来了两个启示性的问题：气候分析有什么作用？气候预报能报什么？所谓气候分析就是把大量的，特别是长序列的单个的和空间分布的资料拿来做数学分析，看看序列中存在哪些变化的规律，或不同序列之间有什么联系。存在的规则可以认为是自然变化的，尽管不一定知道其变化的机理。规则也是气候变化，可以应用于未来的预报。假定系统中存在三个尺度的规则振荡，一旦进入一个尺度的振荡不会马上跃变到另外尺度的振荡中去。利用这种振荡做出的预报，失败只是少数，是发生在振荡规则转换的时候。气候预报的技巧是要评估，气候变化异常的部分预报得怎样？有技巧的预报如趋势发生变化的预报和不同规则振荡之间突然转换的预报。无论是多长时间尺度的预报，最简单的预报技巧就是评估趋势预报。对季度气候预报和更长的气候预报，能够预报出偏多、偏少和正常，这三个等级就可以了。未来的偏多，还是偏少，与当前的趋势有关，趋势与增加（减少）的速率有关。无法预报的是这个趋势什么时候发生变化，甚至突变。


 §9.4　气候变化的近期展望

全球气候变化中两个突出的事件是观测到的全球平均气温升高和观测到的CO2
 浓度增加。早在1938年，GS Callendar就发现CO2
 倍增会导致全球平均温度增加2℃，增加较多的是在极地。在20世纪50年代前后人们就预示到CO2
 增加会带来的全球增暖结果。

高度精确的大气CO2
 浓度测量开始于1958年，是Charles Davis Keeling在夏威夷Mauna Loa进行的，认为其浓度趋势增加是人类活动的影响结果。图9.4.1中的大气CO2
 浓度曲线，包含与大气-生物圈-海洋交换过程的季节循环变化和人类活动影响的趋势变化。2003年5月CO2
 浓度已达到379 ppm。过去10年中，大气CO2
 浓度以1.8 ppm／年的速率增长，而过去50年平均仅为1 ppm／年。
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图9.4.1　夏威夷Mauna Loa观象台测量的1958—2003年大气CO2
 浓度变化（Keeling，Whorf，2004）

20世纪90年代初，我国也在青海省瓦里关建立了一个全球大气本底站，用以观测大气中CO2
 浓度变化。该站位于青藏高原的东北侧（N36°17′，E100°54′），海拔高度3816米。图9.4.2是观测的从1991—2005年的CO2
 月平均浓度序列。从图可见，CO2
 浓度存在着季节变化，低值在夏季，高值在春季，从春到夏是快速的下降过程，从夏到第二年的春季是缓慢的增加过程。这种随季节的不对称性变化，反映了北半球和这一地区生物量随季节的不对称变化。在气候变化上，1991年CO2
 浓度的年平均值在355 ppm，到2004年已达到377 ppm了，2005年为379 ppm，存在着线性增加的趋势。
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图9.4.2　中国瓦里关全球大气本底站（N36°17′，E100°54′，3816 masl）大气CO2
 浓度测量结果（中国气象科学研究院提供）

格陵兰岛和南极的冰芯能够较好地揭示了CO2
 浓度的变化。工业化前（1750）的CO2
 浓度在大约280 ppm，1999年达到367 ppm。而在工业化前的过去一万年中，其变化没有超过20 ppm，年代际和世纪变化只在10 ppm之间，属于自然变化。从1750年以来，CO2
 浓度上升了大约100 ppm。自从工业化以来，CO2
 浓度增加带来的辐射强迫为＋1.66±0.17W·m-2
 。在过去的10年中（1995—2005），CO2
 的增长率在大气中导致了辐射强迫增加了20％。CO2
 的排放主要来自化石燃烧和土地利用的变化。CH4
 在19世纪还在700 ppb，而到1998年上升到1745 ppb。N2
 O浓度在1998年为314 ppb，冰期-间冰期循环中只在180～260 ppb之间变化。其他微量气体，如Halocarbone，也是因为人类活动引起的。这些温室气体的浓度还会继续增加，于是人们有理由预测全球平均温度还会继续升高。早期的模式的模拟结果是，当CO2
 浓度增加1倍，温度的增加是1.9～5.2℃，很多模式模拟是温度上升到4.0℃；新模式要低得多，最好的估计是2.5℃，温度增加范围是1.5～4.5℃。

CO2
 ，CH4
 ，N2
 O这些微量气体是属于长生命的温室气体，它们在大气中的维持时间可以从几十年到几百年，甚至更长的时间。所以，即使现在开始控制这些气体的排放，也不会使这些气体在大气中的浓度出现很快下降的趋势。

IPCC（2007）报告中给出了1979—2005年全球地面温度和卫星记录的对流层温度线性趋势的分布。总体的情况是，地面温度，特别是陆地温度在过去的20多年中增加非常明显，比对流层增暖得快。由于趋势值的计算与选择的时段有关，图9.4.3中给出了相对2005年前25，50，100和150年的趋势。近25年来增温的趋势最大，近50年来的次之，150年最小，但也是增温。从1850—1899年到2001—2005年，总的温度增加是0.76±0.19℃。温度变化中可明显地看到十年际的变化。相对150年的线性趋势，19世纪70年代、90年代、20世纪40年代和刚刚过去的10年，都是明显的十年际的增暖过程。因此，对未来气候变化的展望，仍然需要考虑这种趋势与十年际振荡的叠加。
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图9.4.3　年平均的全球温度及线性趋势

先后四次IPCC报告不但评估了历史的、现代的和近期的气候变化，也对未来做了预测。图9.4.4就是前两次评估报告中给出的近年来预测和观测的比较。第一次预测的温度增加速度要比观测的高，第二次预测的与观测的比较接近。这种预测的主要基础就是人类活动的影响，说明目前的气候变化中存在这样的控制因素。

左纵坐标为相对1961—1990年的温度距平，右纵坐标为估计的实际温度（℃）。线性趋势时段分别为25年，50年，100年和150年。阴影为十年际变化误差范围。从1850—1899年到2001—2005年，总的温度增加是0.76±0.19℃。
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图9.4.4　第一次IPCC（FAR，1990）报告和第二次IPCC（SAR，1996）报告预测的全球平均气温距平和近年来观测温度变化（Observed）的比较

观测中包含年平均观测值及其趋势和13点多项式滤波线，阴影区是误差范围。



来自两个方面的信息说明人类活动已经实质性地导致了全球温度升高。一是模式中同时考虑自然变化和人类活动影响在过去50年中模式温度与观测温度变化的一致性。再一是前两次评估报告的模式中，考虑人类活动影响的增温展望与观测的一致性。每次IPCC报告，都会给出对未来全球气温变化的模式展望。图9.4.5中同时给出了前三次IPCC报告中模式对全球平均增暖的展望与观测增暖的比较，也给出了这次报告中不同情景下的未来全球增暖展望。对这次报告，多模式平均的展望是基于情景B1，A1B和A2做出的。展望的时段从2000年到2025年。棕色曲线表示模式展望增暖过程中温室气体浓度保持在2000年的水平。三种情景下，到2025年的模式温度都接近0.9℃。一般地，预报的时间越长，初始趋势的影响会越弱。
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图9.4.5　前三次IPCC报告中模式对全球平均增暖的展望与观测增暖的比较和不同情景下的未来增暖的进一步展望

这些展望都调整到开始时间从1990年的观测十年平均值出发。对这次报告，多模式平均展望是基于情景B1，A1B和A2。展望的时段从2000年到2025年。右端指示了情景不确定的范围。棕色曲线表示 模式展望增暖过程中温室气体浓度保持在2000年的水平。



根据Mann等（1999）的千年（1000—1999）温度曲线，特别是近百年来的变化趋势，人们必然关注未来百年的温度变化。要对未来的全球温度变化进行预测，就要关注CO2
 浓度的变化过程。图9.4.6是南极Law Dome冰芯资料显示的近1000年大气CO2
 浓度曲线。18世纪前的几百年中，CO2
 浓度基本稳定在280 ppm附近。自工业化（1750年）以来，大气中温室气体明显增加了，近50年来的增加速率更快。
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图9.4.6　南极Law Dome冰芯资料显示的近1000年大气CO2
 浓度（IPCC，2001）

过去千年的全球温度序列中，20世纪之前温度缓慢下降，仅有微小的短期波动，进入20世纪，气温急剧上升，温度曲线的形状类似一个曲棍球杆。在考虑了全球CO2
 浓度还会继续上升的情景，多模式在不同的情景下都表现出全球温度的继续上升。图9.4.7是基于公元1000年到2000年地表温度变化的多模式预测，显示在所有排放情景下未来温度变化的时间序列。预计全球平均地表温度在未来100年将上升1.4～5.8℃，这可能是近10000年中增温最快的。
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图9.4.7　基于公元1000年到2000年地表温度变化多模式预测的所有情景温度未来变化廓线（IPCC，2001）

这些情景包括各种人类活动向大气排放的CO2
 ，CH4
 ，N2
 O和硫化物数量。由于采取了不同的控制和减排措施，排放量在未来的百年中是随时间变化的，即用A1B、A2、B1、B2、A1FI和A1T（图9.4.8）表示不同的情景。科技水平的提高和政策起到的限排作用会使排放量减少，但大气中的各种温室气体浓度还会以不同的速率增加。图9.4.8是不同排放情景下未来百年大气中CO2
 ，CH4
 ，和N2
 O浓度的变化趋势。
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图9.4.8　各种人类活动向大气排放的CO2
 ，CH4
 ，N2
 O和硫化物数量在未来百年中的变化（Based on IPCC Special Report on Emissions Scenarios.）

如图9.4.8中有下列情景。（1）高经济发展情景（A1）：经济高速发展，全球人口在21世纪中叶达到峰值，之后下降；发展中国家的经济得到快速发展；其中又设立了3组子情景：化石燃料情景（A1F1）；技术发展情景（A1）；能源种类平衡发展情景（A1B）。（2）区域资源情景（A2）：这是一个低经济增长情景，经济发展主要依赖于国内和区域资源，人口持续增长，区域化的资源利用导致能源供应依赖于能源资源的分布。（3）全球可持续发展情景（B1）：这是一个高经济发展情景，是假定世界各国对环境保护形成共识，走向可持续发展道路，则到2100年，发展中国家日均国民生产总值约为发达国家的一半，人口发展与高经济发展情景一样，意味着未来排放较低。（4）区域可持续发展情景（B2）：同B1类似，但强调的是区域的发展。

目前对未来温度的展望，很大程度上是依赖于温室气体的浓度，而温室气体的浓度本身也是不确定的，需要预估。图9.4.9是模拟的大气中CO2
 浓度相对于当前的稳定排放水平，或以10％，30％和50％低于当前排放水平下，微量气体浓度的未来200年变化。这些微量气体的残留期不同，则大气中的浓度随时间的变化也不同。
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图9.4.9　a模拟的大气中CO2
 浓度相对于当前的稳定排放水平（黑线），或以10％，30％和50％低于当前水平；b与a相同，但为微量量气体的残留期为120年，包含自然的人类活动的通量；c与a相同，但为微量气体的残留时间为12年，包含仅仅来自人类影响的通量

在A2，A1B和B1情景下，多模式模拟出了未来百年温度和降水的展望。虽然不同的模式增暖的趋势有所差异，但都是增暖的。多模式集合的百年温度，A2情景下已经超过了3℃，A1B情景下接近3℃，B1情景下接近2℃。在不同的情景下，未来百年降水的增加也达到3％～5％。

在未来的情景B1、A1B和A2下，多模式展望的年平均地面温度，在3个时段2011—2030年，2046—2065年和2080—2099年都是增暖的。在21世纪末，增暖，特别是北极附近增暖最为强烈的是A2情景，最大的增暖区达到6℃。北极增暖是近百年来的温度变化趋势，也是模式预测的趋势，其结果导致北极冰盖融化。有利之处是北极海洋航道将尽快打通。增暖相对缓慢的是B1情景。多模式展望中只有一个地方，在北大西洋北部，增暖最小，中心小于1℃。

IPCC（2007）多模式对观测的季节平均日降水强度进行了模拟。无论冬夏，全球最大的日降水量位于亚洲-澳洲的低纬地区，即赤道印度洋和西太平洋以及赤道辐合带的季风降水带上。这些降水的基本特征，多模式是能够模拟的。多模式对2090—2099年时段降水在情景A1B下的展望，北半球冬季的全球降水较少的区域主要分布在副热带地区，增加的在赤道带和中高纬带地区。北半球夏季全球降水的较少区域仍然出现在南半球的副热带地区，北半球中低纬度的降水区并非是带状的。从中低纬度的东太平洋到北美、北大西洋、地中海沿岸的广大地区是降水较少的，地中海的降水少了10％～20％。南亚、东南亚和东亚，包括西北太平洋与高纬度带地区，降水是增加的。

如果气候变化按照一定的排放路线的许诺，如在2100年排放降低到零，这样能够使大气中的CO2
 浓度在这之后会稳定下降，地面增暖会得到有效控制，海平面上升的速率也会减慢。图9.4.10是多模式在A2、A1B、B1情景下和强迫保持在2000年的水平下，模拟的21世纪和22世纪、23世纪全球增暖趋势。A2情景增暖最快，外强迫保持在2000年水平下，模拟的未来百年增暖会限制在0.4℃的范围内。在后来的世纪中，只要保持外强迫的水平不变，增暖的幅度都会减缓。
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图9.4.10　多模式在A2、A1B、B1情景下和在外强迫保持在2000年水平下模拟的21世纪地面增暖相对1980—1999年平均的展望，以及后两个情景在保持外强迫定常的情况下模拟的未来世纪增暖展望

阴影区是多模式标准偏差相对平均值的范围。



在A1B情景下，模式对21世纪海平面高度值的展望如图9.4.11所示。1870年以来，利用潮汐站重构的全球平均海平面高度序列是上升的，近年来的卫星高度计观测海平面虽然时间短，但也是上升的。依照A1B情景，21世纪末海平面高度模拟展望的高度要比当前高2～5m。
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图9.4.11　全球平均海平面相对1980—1999年平均的过去变化和未来展望（IPCC，2001）

1870年以前，全球海面的观测是不可能的，灰度阴影表示过去海平面变化的范围。仪器记录包括由潮汐站重构的全球海平面高度，阴影为相对平滑值的变化范围。卫星高度计观测的全球平均海平面高度时间较短。后一段是模式在A1B情景下对21世纪海平面相对1980—1999年平均的展望。



用16个AOGCMs在A1B情景下强迫的集合模拟，得到了21世纪末相对目前的全球平均海平面的局地高度偏差分布。在海洋密度和环流变化的作用下，北半球高纬度地区海平面上升最显著，而南半球高纬度则存在下降的趋势。东南太平洋有下降的趋势，中低纬的印度洋和北半球中低纬度太平洋是上升的。在不同的情景下多模式模拟的海冰范围是减少的，但存在不同情景、不同季节和南北半球的差异。

利用9个全球耦合的气候模式，模拟出了极端降水强度在B1、A1B和A2情景下的21世纪趋势变化，和在陆地上的空间分布。在3种情景下，未来百年的降水强度都是增加的，标准差可以增加4.0到6.0。干日的增加主要出现在A2和A1B情景，而B1情景下模拟的干日并没有增多的趋势。降水强度普遍增加，以北美中北部、欧洲北部、亚洲中东部最多，这些地方也是展望中增暖最大的。只在加勒比海周边地区、北非、南非和西南美洲的少数区域上有降水强度减弱的现象。干日天数，除了北半球高纬和南极洲出现减少的趋势外，大部分地区是增加的。中国北方的干日是减少的，而中国南方的干日是增多的。

在与前面相同的3种情景下，模式预估的未来霜日是持续减少的。北半球大陆上减少的趋势尤为明显。热浪趋势增加最多的是A2情景，增多平缓一点的是B1情景。热浪在全球陆地表现增多。对这3种情景，生长季节的未来趋势都是延长的。生长季节的延长与霜日的减少的分布一致。这些结果给出在彩图9.4.12（参看此处）
 中。


第十章　预测理论

——气候可预报性


 §10.1　预测的意义

全球气候系统写完了九章。在写作框架上，从全球气候系统的构成，全球气候系统的观测，地球演化和地质时期气候、历史时期气候和现代气候变化及气候极端事件，到海洋热力变化与全球季风，有了比较多的描述。这些章节试图涉及气候系统的方方面面，就是要认识这个系统。目的是要对气候系统进行有效的预测，利用气候资源和避免可能的自然的和人为的灾害，使我们的人类在这个地球上健康地繁衍。所以在第九章给出了对气候变化的各种情景的估计和预测。预测的结果可能准确，也可能不准确。因此，在最后一章有必要讨论气候可预报性的问题，即预测理论。

预测，也称“预算”和“测算”，即利用掌握的知识和现在的状况预先估算未来事件的可能发生或可能的状态发展。这跟我们现在的数值天气预报是一样的做法：利用历史的和当前获得的大量气象信息，代入预先设计好的数学模型在大型高速计算机上一步一步地计算，就可以预测未来时刻的天气、气候了。预测有什么作用？如果知道寒潮来了，我们出门就要多穿衣服。如果台风来了，我们就要做防风雨和抗海潮的准备。自然，我们有准备的预防措施使我们没有因为寒潮袭击而感冒，没有因为台风的风雨而使房屋倒塌和海水倒灌。我们的效益，就是没有因此而造成损失。以下阐述有关预测的几个问题。

（1）预测与科学。首先要肯定，预测是人类的思维活动。只有人才有这样的思考并有能力去做这样的事情。预测就是要走在时间的前面，包括未来将发生的事件能预先知道。关键是认识已经存在的事实。事实上，混沌中也存在一定的规律，如Lorenz非线性系统中的两个吸引子。最初的预测可能是满足人们的好奇心，如最简单的事件是预测明天能否见到太阳。人们又为很多问题困扰着，如为什么循环往复地交替见到太阳与星星、月亮？为什么有一年一度的鲜花盛开和收成的季节？天和地之间有什么东西支撑着？等等。这些问题苦思冥想不得其解的时候，就有那么一些聪明的人，提出了各种各样的假说。

假说是我们预先阐述的可能“真理”，“预先”和“可能”就反映了预测不是百分之百的正确。科学就是认识事物（或世界）的本来面目和认识事物（或世界）的过程。在认识这事物本来面目和变化过程之前存在的可能设想就是预测。因此，预测是为科学预设的模型。好的模型会得到理想的科学结果，差的模型可能得不到如愿的科学结论。我们只能说，建立在能够比较好地描述事物本来面目和变化过程模型下的预测是科学预测。

（2）预测的历史与技巧。“凡事预则立，不预则废”，“人无远虑，必有近忧”，这是中国人的古训。自古以来，我们的祖先不断在寻求自然的真相，渴望能预知未来。几千年来，航海员、渔民、农民和猎人就试图进行天气预报。天气预报成了一套民间技艺。所谓看云、看天、看风、看光象、看物象来预测天气。那些利用气候规律，避免自然灾害的人又称为“阴阳先生”，意思是能预知未来的，可避害的人。

历史上有很多成功预测的例子。著名的，如在三国时期（公元184—280年）军事家诸葛亮的借东风，和对江面上大雾的预测而获得战利的事例。当时诸葛亮就已经是神人了。但今天看来，他是熟知了长江流域江淮气旋的移动规律。而这种气旋演变和移动的规律的观测与描述仅仅是近百年的事件。说明三国时期的诸葛亮已经掌握了这一地区天气系统移动的规律。在我们这个季风国家，每年总有一些区域气候，不是干，就是涝，人们受尽了旱涝之苦。所以，民间也有人总结旱涝前期的征兆。如有人考虑天象与旱涝的关系，有人提出旱涝前期的物候异常特征等，并且长期形成了所谓的长期气候和短期天气的“谚语”。除了旱涝的预测外，我们的祖先还对收成和生物灾害，如是否发生蝗虫，是否发生瘟疫等也特别关注。

（3）预测的种类。“人无远虑，必有近忧”。远虑与近忧，就包含不同的时间尺度。对未来长远的预测称为展望。我国有关部门常常根据事件来临的强度与时间发布警报或紧急警报，以及邻近预报等，如台风警报，台风紧急警报，寒潮警报，暴雨邻近预报，病虫警报等。从预报时间上，由短到长，预报的用语可分为紧急警报、警报、预报和展望。在天气预报中分临近预报（0～6h），短期预报（1～4天），中期预报（5～10天），长期预报（10天到1个月）。气候预报包括季度预报（月～半年），年际（2～7年）和年代际（十年～几十年），以及世纪（百年）预测等。通常，人们又将季度-年际预报称为短期气候预测，如春季对夏季旱涝的预报和未来半年或一年的赤道东太平洋海温异常事件（El Niño）的预报等。时间尺度越短的预报，应对和预防的有效时间很短，而很多灾害往往是毁灭性的。近年来的很多中长期预报也越发显现出了它的重要性，而对此的预报仍然缺少有效的方法。

一个事件发生之后，有人会埋怨，或摆功，人们常称为“事后诸葛亮”，即事后的预言家。这也有一个专业术语，叫“后报”，以区别于预报。科学研究建立的动力的和统计的预测模型，一开始就是用历史事件作后报试验，然后才投入预报，人们还谦虚地称为试报。

灾害事件一般不常出现，因此人们称灾害事件为小概率的极端事件。研究和预测极端事件，近年来成为科学研究的一个热门课题。极端事件的频率和强度以至空间范围都会随时间变化。一个局地暴雨与流域洪涝，其灾情完全不一样。因此，预报还要给出事件有可能发生的空间范围。


 §10.2　大气热对流系统

我们从大家所熟悉的Lorenz系统的推导过程来分析对气候系统的简化。前面给出的全球地气系统和热带海气耦合系统，它们的时空尺度都比较大。我们现在要给出的局地有限振幅的自由对流，它的时间尺度只有几个小时，水平尺度也只有几十公里，垂直尺度与水平尺度相当。于是在这样的时空尺度下，现象仅仅发生在大气中。在大气中考虑Boussinesq近似。因尺度较小，不考虑地球自转的作用，假设基本大气是静止的，于是可以用局地热对流的完全大气算子方程
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其中
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考虑两个界面之间的流体，下界面设为刚体边界条件，上界面设为刚体或自由边界条件。在这两个界面之间的温差[image: ]
 ，由外界因子维持不变，H
 为两个界面之间的厚度。为进一步简化，设所有变量不依赖于y
 ，研究运动在x
 -z
 平面上的情况。于是上述方程可简化为
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根据无辐散方程，[image: ]
 ，可定义流函数
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温度偏差T
 1
 可写为
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其中
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有关系式
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以及
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上述ΔT
 0
 为常数。

从（10.2.2）中消去p
 ，利用（10.2.3）和（10.2.4）式得
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这就是Saltzman（1962）提出的研究有限振幅自由对流的模式。这里φ
 是两维流函数，θ
 是扰动位温，常数g
 ，α
 ，γ
 ，k
 分别是重力加速度、热膨胀系数、动力阻尼和热力传导系数。

根据所设上界面和下界面条件，φ
 ，▽2
 φ
 在此两界面上为零。用截谱方法设
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引进无因次时间τ＝π
 2
 H
 -2
 （1＋a
 2
 ）kt
 ，将（10.2.9）式代入（10.2.8）式，比较（πH
 -1
 x
 ）·sin（πH
 -1
 z
 ），cos（πaH
 -1
 x
 ）sin（πH
 
-1

 z
 ）和sin（2πH
 -1
 z
 ）的系数相等，就得到Lorenz系统，或Lorenz方程
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这里σ
 ＝γ
 /k
 是Prandt数，[image: ]
 是Rayleigh数，R
 0
 ＝π
 4
 a
 -2
 （1＋a
 2
 ）3
 为一临界值。

（10.2.10）式就是著名的Lorenz系统，其中X和对流运动的强度成正比；Y
 和上升、下沉气流之间的温度差成正比，当X
 、Y
 同号时，表示暖的上升，冷的下沉。Z
 和大气温度廓线与线性分布的偏差成正比。

以上，我们针对热对流问题，把复杂的气候系统逐步简化为：（1）局地热对流的完全大气算子方程；（2）x
 -z
 平面内的局地热对流大气运动方程组；（3）用截谱方法最后简化成3变量的Lorenz系统。显然，Lorenz系统是一个最简化的气候动力学系统。

Lorenz系统的三个变量随时间是怎样变化的呢？图10.2.1是其中3个变量之一随时间的变化序列。这个系统经历了围绕一个状态作不断放大的振荡，这个状态实际上就是一个不稳定平衡状态。当这个振荡达到一定强度以后，它又围绕另一个不稳定状态振荡。就这样，它连续交替振荡在2个不稳定状态之间。这个序列是非周期的和不规则的，但在一段时期存在相似性。有时会从一种相似性突然变化到另一种相似性。这种相似性信息可以利用，但不清楚的是，序列在什么时候会发生突变。图10.2.2是Lorenz系统中的变量随时间变化画出的相空间轨迹，即把3个变量在某一时刻的数值作为三维空间中一个点的坐标。于是，从分散的数字序列聚集成了空间上点的序列，它形成一条连续的路径，记录着系统的行为。点由此所走的路径是围绕着两个平衡点C和C′作非规则振荡。它描绘出一种奇怪的，特殊的形状，像是三维空间中的一种双螺旋，又像蝴蝶的一双翅膀。

[image: ]


图10.2.1　Lorenz系统中3个变量之一随时间的变化序列
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图10.2.2　Lorenz系统中变量随时间变化画出的相空间轨迹

这种双螺旋，或蝴蝶的双翅膀好比季风区天气的两个平衡态。在夏季风期间几乎是天天下雨的天气，预报天天下雨的得分很高。在冬季风期间，预报天天晴天的得分也很高。问题就像短期预报一样，从晴天到雨天和从雨天到晴天的预报是转折性预报。从冬季风到夏季风（或入梅），或从夏季风到冬季风（或出梅）是转折性预报。像Lorenz系统中的变量演变和季风预报一样，既存在确定的成分，一旦进入一个平衡态后，会以相似的振荡维持一段时间，同时也存在不确定的成分，不知道什么时刻这个点发生了突然转折，或偏差。南海夏季风爆发后，东亚降水除了季节性地向北推进外，还存在推进过程中的次季节振荡（Qian，et al.
 ，2002a）。这种振荡就类似于一种相似的规则变化。长期以这种规则变化做出的预报，其得分称为气候得分。对实际偏离这个气候振荡的部分做出的成功预报是有预报技巧的。如果淮河流域出现的2003、2005和2007年汛期多雨这样的两年振荡还继续下去，则两年振荡就是可利用的气候得分。年年提前预报多雨的气候得分是50分，掌握其两年振荡位相的得分可能是满分。但往往是，我们的很多预报还没有达到气候预报的得分。从连续预报的角度看，要求是要对相似振荡和突然转折都要有预报。对前者，预报员通过长序列分析可以认识和掌握并利用这些振荡的信号。但对后者，目前还没有很好的方法做出转折天气和转折气候的预报。而且，转折的时间相对那些振荡的时间要短很多，这就是我们呼吁预报员和用户之间的服务关系中要引入保险公司加入的原因。一旦这三者之间的关系建立了，其运作就将遵循气象经济学的规则。

Lorenz系统的热力学性质或对流的形式依赖于外参数ΔT
 
C

 的不同。如图10.2.3，上下为无限大的隔板，中间置流体。保持上板温度不变，如果下板温度增加，则上下板之间会形成温度梯度ΔT
 。当垂直温度梯度大于某一临界值的时候对流就会发生。进一步增加垂直温度梯度还会出现湍流等剧烈的对流。但垂直温度梯度达不到那个临界值时，看不到宏观的对流。我们在对流的地方做个记号，发现再次做相同的试验，临界值没有变，但对流的位置发生了变化。这就是我们预报员为什么在夏季预报时用“下午到上半夜局部地方有时有雷雨、大风”这一预报术语的道理。下午到上半夜垂直温度梯度的条件多能满足，局部雷雨在哪里发生存在不确定性。但从确定论的观点，如果我们能够描述流体中每个分子的瞬时运动，也就是我们观测到世界上每个蝴蝶的初始运动，则每个分子（或蝴蝶）最初开始的扰动就可以确定了，对流就发生在那里。正是因为我们不能对每个分子和蝴蝶做精确的观测，我们也就做不出精确的局地位置上的降水预报了。
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图10.2.3　垂直剖面上的热对流模型

Lorenz系统是一个非线性系统，不可能求得解的表达式。当然可以用数值解，如此作也能够揭示解的性质。Lorenz系统只有3个变量X
 、Y
 、Z
 ，它们的解可看成是三维欧氏空间中的一个点，（X
 （t
 ）、Y
 （t
 ）、Z
 （t
 ））形成空间内的一条曲线。对任意给定的初值t
 ＝t
 0
 ，X
 ＝X
 0
 ，Y
 ＝Y
 0
 ，Z
 ＝Z
 0
 ，有存在唯一的解，即过（X
 0
 ，Y
 0
 ，Z
 0
 ）这一点，有且只有一条曲线经过。当然，这条曲线有可能蜕化为一点，这一点就是方程的定态解（或定常解）。

Lorenz系统方程有定常解的充要条件是其右端为零，即
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X
 ＝0，Y
 ＝0，Z
 ＝0是上式的一个根，意味着无温度扰动，也无对流发生，是一静止的状态。由其系数行列式可得到解
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和
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当r
 ＝1时存在一个点（X
 1
 ，Y
 1
 ，Z
 1
 ，）＝0；这个点不同于静止的状态，而是一个动态平衡点；r
 ＞1时有两个依赖于参数r
 和b
 的动态平衡点。在这三个点上对流稳定维持。除此之外的所有点均是时间的函数，即相点S
 （t
 ）＝［X
 （t
 ），Y
 （t
 ），Z
 （t
 ）］在空间中移动形成一条曲线，并且S
 （t
 ）在相空间上的运动依赖于参数r
 ，还具有随时间变化的方向性。

先分析X
 ＝0，Y
 ＝0，Z
 ＝0附近的点S
 ′（t
 ）的运动。用小扰动代入Lorenz系统方程得，
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上式的特征方程为
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当r
 ＞0时有三个根，r
 ＜0时全是负根，这意味着通过S
 0
 点附近的曲线均将无限趋向原点0。如图10.2.4中，在0＜r
 ＜1的范围内的整个相空间，以任何一点出发的曲线，最终将无限趋近原点0。在r
 ＜1球中这些点的全体衍射在相空间中就构成了一个吸引域。其物理意义是，不管初始时刻或任一时刻S
 （t
 ）在相空间中的哪个位置，只要在图中
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的区域中，任何原因存在的扰动都不会发展成对流，只能是趋于阻尼，趋于平衡定常态。用非平衡态热力学的术语说，在非平衡线性区内不可能产生有序的结构，只能是熵增加。

当r
 ＝1时，在图中是一个球面，S
 （t
 ）落在球面上时是不稳定的。要么出现的不稳定消亡，要么出现稳定的对流。r
 ＝1称为第一分叉点。

对24.06＜r
 ＜24.74，在此区间相空间可分为两部分，一部分是上面两个平衡态的吸引域，另一部份是从其中开始的任何曲线，始终保持在这个区域中作不规则振荡，图中“X
 ”表示这种不稳定性。


r
 ＝24.74是第2个分叉点，越过这个分叉点，上述稳定的平衡态就失稳，无论S
 （t
 ）在相空间中处于何种位置都不稳定，系统变成了一个对初值敏感的系统。此时出现多种尺度的全方位的复杂对流，如夏天午后的热对流十分旺盛时，云中与云顶形成极大的温差，闪电和龙卷风就会在这种环境下生成。这里再次表明，热力对比，生风、生雨、生光、生电。热力对比是导致自然现象，甚至灾害产生的最早信号。

为从全局定性分析Lorenz系统，可先作变换[image: ]
 ，方程（10.2.10）式变为
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以[image: ]
 分别乘以上式再相加得：

[image: ]


在（[image: ]
 ）空间中，
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是一椭球面。由上式，在此椭球面上的点满足
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而在椭球面外的点满足
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如果把（[image: ]
 ）看做为空间中的一个点，则[image: ]
 为这个点的运动速度，速度场的散度是

[image: ]


由于σ
 ＞O，b
 ＞0，所以divV
 （t
 ）＜0，即流体体积元的体积在随时间推移过程中以速率exp［－（σ
 ＋b
 ＋1）］减小，最后收缩到一个体积为0的不变点集（即奇怪吸引子）。这个不变点集可以是一个点，也可以是一个面。

由于任何一个动力系统都可以简化成线性部分，（10.2.17）式的线性部分是

[image: ]


这一线性部分也描写了一个相空间中点的轨迹，它的散度也是divV
 （t
 ）＝－（σ
 ＋b
 ＋1）。可见，在这个系统中，线性部分流体体积元收缩的速度与包含非线性部分时的流体体积元收缩的速度相等，并且它们的收缩速度仅依赖于Prandt数，而不依赖于Rayleigh数。
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图10.2.4　S
 （t
 ）在空间中的特征与r
 的关系

以上是从微观的角度讨论对流预报的问题，以下可从宏观的角度讨论对流发生的问题。如果我们把比熵S
 看做是比内能U
 ，比容α
 和第k
 种成分的浓度C
 
k

 的函数，即S
 ＝S
 （U
 ，α，C
 
k

 ）时，则Gibbs关系式为
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其中p
 是平衡压强，μ
 
k

 是第k
 种成分的化学势。根据局域平衡假设有
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利用热力学第一定律
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以及
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则可得出熵平衡方程的显式表达式
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上述式中，[image: ]
 为具有n
 种成分的大气密度；J
 
q

 ＝－λ
 ▽
 T
 为热传导流，λ
 为热传导系数；[image: ]
 为扩散流，[image: ]
 为质心运动速度，D
 
k

 为第k
 种成分的气体扩散系数；γ
 
gk

 为第k
 种化学成分在总共r
 反应中第g
 个反应的化学计量系数；[image: ]
 为单位体积中第g个反应的反应率。如热传导系数λ
 取为常数，且注意到
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后，上面的熵平衡方程可以改写成
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其中[image: ]
 为熵流，[image: ]
 为熵产生，
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是第g
 个反应的化学亲和势。对熵产生可以根据天气学的原理改写为[image: ]
 。

熵平衡方程式右端有3项，可以分别讨论前2项对天气发生的贡献。其中第一项为有暖中心情况下的熵平衡关系，这时的熵平衡方程可以写为（Qian，1992）
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该式描述的是局地热对流的情况。如果观测的下垫面上（如自动气象站温度）发现或计算出有暖中心出现时，则在公式右端第一项小于0。初始出现暖中心，但并没有发现对流（云）。在湿度随高度递减的高度上，上升运动或积云会在暖中心的地方发展起来，以达到自发的熵平衡。从这里，我们看到了过程随时间发展的方向性和未来现象出现的早期信号。先有暖中心的出现和发展到一定的高度，随后对流和云发展起来，并有可能出现对流性的降水。反过来，暖中心的减弱，随后积云也会随之减弱和消散。

从微观上，也就是从分子运动上，用确定论的方法做局地热对流形成的预报是Lorenz（1963）的观点。从宏观上，即从非平衡态热力学的观点上，做局地对流发生的判断是Prigog-ine
 等（1971）的做法。微观变量描述，即要对每个分子或者最小单元进行定位，如房间里每个分子的运动速度，其实做不到。宏观变量描述的是所有分子运动的综合特征，如房间里的平均温度等，而不需要知道每个分子运动的细节。两种概念有不同的回答问题的方式。如有人问：明天热不热？微观的动力学可以回答，将有多少个分子撞击皮肤。宏观的热力学可以回答，气温是多高。未来天气气候研究和预报的发展要灵活使用微观变量描述法和宏观变量描述的优势。


 §10.3　确定性与随机性

为了说明系统中既存在确定性的部分，又存在随机性的部分，我们通过一个简单的例子给予说明。在一个封闭的房间里，当我们打开空调机并控制在一个恒定的温度下时，不管原先房间里的气温是高还是低，长时间后室内的气温完全受空调确定的气温所控制。当时间足够长，我们称室内最终的气温为系统的终态。如果我们不断变化空调的控制温度，则室内瞬时气温就不是系统的终态温度，室内不同的部位气温都在不断地调整和变化，它既有向终态（外强迫）适应的趋势，又有内部的调整过程。后者调整过程的时间尺度和空间尺度都相对前者为小。在一个时间内系统中就存在不同的层次。假定数学模型[image: ]
 是可以描述多个层次的系统。在数学上，我们可以把系统的状态S
 分成一个时间段上的平均部分[image: ]
 和这个时间段上的扰动部分S
 ′的和，即

[image: ]


这里有[image: ]
 。又假定在这个时间段上[image: ]
 的变化由系统的控制变量（外强迫）和系统内部的线性和耗散两个因素所决定，即
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则系统的扰动部分为

[image: ]


可见，扰动部分依赖于系统内部的复杂性，即非线性作用和线性与耗散的作用。扰动部分与系统的非均匀性及内部动力学密切相关。这样的确定是人为的，但有两点是必要的。一是（10.3.1）式把一个可能完全混沌的问题变成了至少两个层次的问题，其中一个层次上的问题可以用线性数学来描述，并可得到问题的解。二是有一个数学上的气候定义，即气候是在一定时空尺度下状态（也称吸引子）随时间的连续变化，仅依赖于系统的控制变量，是一个线性过程。反过来说，气候异常是这个线性过程上叠加在气候系统内部的非线性作用（复杂性）。

对线性部分的（10.3.2）式，只要外强迫的控制变量知道，这一部分就是确定的。由于非线性的存在，（10.3.3）式中存在很多的不确定性成分，称为随机的成分。于是，我们可以认定：对任何复杂系统的状态，S
 （t
 ）都可以写成确定性D
 
e

 和随机性R
 
a

 并存的方程
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其中，[image: ]
 。从上述方程的变化我们认识到：由于非线性作用的存在，确定论的动力系统本质上是不确定的。但在这个不确定性中，又蕴藏着确定的成分。这一确定的成分在很多情况下是可以预报的。另一部分中，存在对不确定部分的统计可预报性。（10.3.4）式把确定性和随机性两者联系起来了。

其实，这种确定性和随机性的分解分析方法就有应用的价值。以全球温度的变化为例，每日的温度可以分解成由三个正交的部分组成。它们是太阳辐射随季节变化的部分、海陆等地形分布影响的季节变化部分和用观测场减去前两个部分后的偏差部分。前两个部分是不需要预报的，是气候。要预报的是第三个分量，即偏差部分。这个偏差部分也就是随机性R
 a
 部分。即使在这个部分中也还可以找到其中的统计规律。这一部分预报的成功就是技巧。

彩图10.3.1（参看此处）
 给出的是2008年初我国南方低温冻雨持续灾害天气的例子。分析采用逐日（1999—2007年）每6h美国NCEP全球对流层经纬网格点（1°×1°）分析资料和1999—2007年逐日（20～20h，北京时）美国NASA热带测雨卫星（TRMM）降水产品。计算的前两步是分别去掉多年候纬带平均量和海陆地形变化量。用2007年第73候和2008年初各候观测量减去上述两个气候量，得到的结果给出在彩图10.3.1中。2007年第73候，负温度扰动出现在中国东部。2008年第2候与5天前完全相反的天气扰动出现了，异常暖的扰动袭击东亚。从2008年1月10日冻雨过程开始了，实际上是锋区在江南的逐步形成和增强。前面的10天江南实际雨雪量不大。最严重的江南雨雪是在1月20日到月底，第5候降水正异常在华南西部，第6候华南和长江出现了正距平的异常。天气扰动最明显的是第5候和第6候强烈的和稳定的锋区。强雨雪发生前的大气扰动，如第73候的低温异常和第2候的高温异常是天气过程发生的早期信号。

欧洲中期数值预报模式（ECWMF）对未来1～10天的环流预报有较高的技巧。用850hPa风场和相对湿度计算，去逐日气候场，获得相对气候的偏差场。构造的降水指标量＝涡度偏差×相对湿度偏差。从2008年5月20日开始逐日计算未来10天的指标量。6月25日开始每天向有关部门发送东亚地区的这一指标信息。2个多月的试验表明，该指标对主要的降水过程有指示意义。图10.3.2是北京奥运会开始的2008年8月8—10日中国东部逐日主要降水实况与提前7天和提前4天的降水指数预报。在这3天中，华北地区受到了一次由西向东移动的冷锋降水天气过程的影响，出现了大到暴雨。南方的暴雨天气过程是热带气旋“风冕”的影响。
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图10.3.2　奥运开始的2008年8月8—10日中国东部逐日主要降水与提前7天和提前4天计算和发布的降水指数，点圈记为指数或降水中心

让我们再回到这个数学模型[image: ]
 中来。从第二章的介绍可以看出，人们正在研制更加尖端的仪器，发展探测技术，以对全球气候系统的方方面面做出更为精确的观测。从动力学上，各种参数化方案和物理过程的描述将能更好地描述非线性系统的动力学行为。外强迫的气候响应问题也得到了广泛的研究。数值预报模式的发展给计算机的发展提出了更高的要求，同时计算机的发展也推动了模式的发展、预报水平的提高和预报时效的延长，即提高了可预报性。所以，围绕这样一个数学模型，人们从事仪器的更新，探测技术的提高，非线性数学理论的研究，气候变化的研究和计算机的开发研究等，这就是研究上的分工。经过大家持之以恒的努力，数学模型将越来越逼近真实的系统。上面的两个例子也是一种分解的预报模型，有效地把气候与偏差分解开了，提高了天气过程的预报技巧。


 §10.4　古气候变化的理论

在古气候变化的理论解释方面，著名的是Milankovitch（1941）的气候变化天文学理论。早在19世纪初，就有学者提出地球轨道参数的变化可以在地史时期的地层沉积记录中观察到，并开始细致地分析宇宙机制导致地球气候变化的可能性，有了冰期主要是由于地-月距离变化所造成的认识。通过研究科罗拉多州奈厄布拉勒（Niobrara）白垩纪中的灰岩-页岩沉积记录的规律，首次将沉积的旋回和地球轨道参数变化联系在一起，认为除了天体运动状态变化的控制因素外，陆地上没有任何作用能够导致如此有规律的节律变化。同时，将该认识延伸为地球轨道参数变化可以导致气候变化，使得沉积物中灰岩-页岩变化的韵律形成，并且这种对气候变化敏感的沉积节律可以利用作为“年代计”。20世纪初，万年间隔沉积旋回的研究发现有2136年的周期，它们属两分点的岁差旋回。米兰科维奇系统地研究了地球轨道参数的变化规律，定量给出了轨道参数与日射量变化的对应关系，认为地球轨道参数变化是控制地球气候变化的重要机制，但主要强调了三个轨道旋回的准周期变化规律，即21000a的岁差、41000a的轴斜率和100000a的偏心率旋回。同时，他又提出了第四纪的冰期-间冰期气候波动成因的天文学假说，推动了第四纪的气候研究，也为前第四纪地层旋回性沉积记录的研究提供了可借鉴的理论。使用深海钻孔沉积物中有孔虫介壳和极地冰川中氧和碳同位素的含量变化记录，可以估计出不同地史时期表层海水温度的变化以及测算年代的间隔。这些研究也发现，深海沉积物中氧同位素含量的变化与日照值变化密切相关。对珊瑚礁及深海沉积物精确的测年，及深海钻孔和冰川中氧同位素含量的研究，也发现了它们与日照值变化的高度耦合关系，同时证实更新世海平面升降具有20000年的岁差周期。大量研究还扩展了长周期偏心率旋回的概念，认为可能还存在603000a、1294000a、2035000a和3416000a的周期。20世纪50年代，深海钻探研究发现，在不同的冰期海洋温度是不同的，认为这是由于海洋环流变化导致了冰期的出现。70年代发现了大于700000年的深海岩芯序列，用地球磁场的末次翻转来定年，其结果也支持了天文因素对气候变化的强迫作用，即Milankovitch的观点。

20世纪90年代，是地球轨道旋回地层学发展的高潮时期，这主要得益于层序地层学及高分辨率综合地层学的研究和进展，一批代表性的成果相继问世。这些研究不仅列举了大量的从第四纪到前寒武纪沉积地层中地球轨道旋回层序的实例，同时也在研究方法和技术手段上进行了全面、系统地总结，是现今从事旋回地层学和地球轨道旋回沉积研究的理论基础和方法指南。

1986年国际地科联正式组织了全球变化研究计划，重点研究第三纪以来的大气-生物圈相互关系、温暖历史、冰期-间冰期旋回，及2000年以来的高分辨率气候历史，取得了丰富的成果，为有效地对预测未来提供了一大批极具价值的资料。灰岩-泥灰岩或页岩节律的研究表明，它们的成岩、沉积作用受米兰科维奇气候变化的控制；根据二叠纪长期古温度史变化记录，及对气候变化十分敏感的蒸发盐类沉积记录，气候受天文周期的控制也得到了证实；通过前第四纪古温度变化记录的频谱分析，总结出由地、月轨道效应导致的前第四纪日射量的变化规律。

通过计算过去500Ma以来地球轨道参数变化发现，地史时期偏心率旋回可能长期保持恒定，而轴斜率和岁差可能由于地球旋转速率的变化而有减小的趋势。同时，关于中、新生代大洋碳酸盐沉积的米兰科维奇旋回，白垩纪沉积节律形成的地球轨道参数变化，及年代学均得到充分的研究，其中尤以白垩纪旋回地层学研究最有特色，得到了从832000a或847000a至20000a的轨道旋回识别的标准（谱系），认为400～126000a的偏心率旋回可以容易地在野外地层剖面中识别出来。

研究认为，古气候突然变化与海洋环流有关，几度旋回的温度变化可以发生在千年时间尺度上。20世纪90年代，发现了在末次冰期中从格陵兰冰芯所反映出的气候突变，被称为Dansgaard-Oeschger事件。深海沉积核中分辨出的长序列可以用于重构深层海洋和浅层海洋的温盐环流，并反映海洋中的气候变化。

从天文学的计算业已认识到，地球绕太阳轨道的周期性变化，控制着季节和来自太阳辐射到达大气顶的纬度分布，称为入射变化。过去和未来的入射可以有一个很高的信度计算，得到关于它的几百万年的变化。在地球轨道的三个参数中，地球绕太阳旋转轨道的偏心率定义为轨道的扁平程度，倾角是测量的地球转轴与黄道面垂直的角度，岁差表示地轴方向的变化，它的轨迹在天球空间上形成一个圈（图10.4.1）。
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图10.4.1　地球轨道的三个参数中，地球绕太阳旋转轨道的偏心率（a），倾角（b）和岁差（c）

英文名词Precession表示为地球轨道的岁差旋回，是地球最靠近太阳的年尺度时间变化，其变化准周期为19000～23000年。其结果是轨道位置的变化和季节的变化，转化为地球入辐的纬度和季节分布。入辐随季节变化的量值要大于年平均变化，能够达到60W·m－2
 。地球的旋转轴倾角（obliquity）变化在两个相邻准周期41000年之间，有22°～24.5°范围的变化。由于倾角的变化而调整不同纬带上的入辐变化，对高低纬度产生相反的影响，但不影响全球平均的辐射量。地球绕太阳旋转轨道的偏心率（eccentricity）有400000年和100000年的准周期变化。偏心率的变化在0（正圆）到6％（扁平最大）之间。仅仅偏心率的变化对辐射有有限的影响，原因是地-日之间距离的变化很小。但是，偏心率的变化与倾角和岁差旋回一起可以导致季节效应，即春分点和秋分点（昼夜平分点）的变化。地球轨道参数的三种变化可同时描述在图10.4.2中。

Milankovitch或冰期轨道理论，现在得到了很好的发展，图10.4.3给出了过去500000a到未来100000a的平均太阳辐射随纬度的分布及其变化方差。轨道变化在特别强的北半球高纬度夏季入射时期，可激发迅速的间冰期，并形成气候变化和海平面上升。相反的情况可触发冰期的形成。轨道变化的强迫所确定气候的变化，大的响应程度会对轨道强迫起放大的作用。在千年时间尺度上，轨道强迫也对气候系统产生影响，如影响地球上的季风、全球海洋环流和大气中的温室气体含量。事实上，当前的全球增暖不可能通过自然的冷却发展到冰期而得到减缓。地球对轨道强迫响应的研究表明，地球不可能自然地冷却，至少在30000年以后才能进入到另一个冰期。
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图10.4.2　地球轨道变化的示意图（Milankovitch循环）

这一循环驱动着冰期的循环。T
 地球旋转轴倾角变化，E
 为偏心率的变化，P
 为岁差旋回，在给定点上轴倾斜方向的变化。
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图10.4.3　12月—2月（a），年平均（b）和6月—8月（c）得到的平均太阳辐射的现今（1950年）纬度分布。现今12月—2月（d），年平均（e）和6月—8月（f）过去500000a到未来100000a得到的平均太阳辐射的能量（Berger and Loutre，1991；Loutre，et al.
 ，2004）

地球轨道的三个参数在过去200000a和未来100000a的变化如图10.4.4。岁差旋回的变率最快，振幅最小。倾角变化的幅度最大，也最有规则。偏心率的变化有更长的振荡和多周期。其中阶段性变化可以明显地从偏心率的变化和岁差的振荡中看出。这种振荡也反映在N65°平均太阳辐射量过去800000a的变化中。
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图10.4.4　地球轨道三个参数在过去800000a以来的变化（弧度）和在N65°平均太阳辐射量（W·m－2
 ）（Berger，1978）


 §10.5　可预报性

（1）可预报性的概念。无论是实际的气候系统、天气系统，还是复杂的与简单的模式系统，只要内部动力学是非线性的就避免不了对初值的敏感依赖性。一个最简单的例子是单变量非线性虫口模型。其形式是
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一个非线性模型，方程右端有非线性项[image: ]
 。取r
 ＝4，并令[image: ]
 ，代入上式得
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展开右端得到
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比较上式两端，有
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显见，在参数r
 ＝4下迭代（10.5.1）式，如果初始时刻θ
 0
 的测量有一个误差ε
 ，则迭代到第n
 步时，误差将放大到2的n
 次方ε
 倍。

从这个简单的非线性系统的分析可见，由于初始误差的不可避免，因而有结论：长期确定性预报是不可能的。这个长期，时间要多长才算是长期呢？在这个虫口模型中，X
 
n

 是n
 年夏季的昆虫数，下一年夏季的昆虫数为X
 
n

 ＋1
 。每迭代一步为一年，如果只迭代有限的几步，即对应几年的预报，只要初始误差ε
 不是太大，这种预报仍然是可信的。但再多迭代几步，预报的可信程度就成问题了。这个模型也表明，初始误差越小，可预报的步数就会越长。预报的步数越多，预报出的结果与实况差异会增大，也就失去了预报的意义，这就是可预报性。

（2）短时天气可预报性。短时天气预报也是通常所提的临近预报。短时临近预报是针对那些短时生消的、强烈的对流性天气，其时间尺度从几十分钟到几个小时，空间范围从几公里到几十公里。目前预报的有效途径是跟踪和监测。使用有雷达和卫星的实时监测，也就是对出现的对流天气进行跟踪监测。如果对流天气的移动有一种规律，则可以预先对下游地区给出警报，存在几个小时的可预报性。但从生消规律来看，提高可预报性，需要用到高时空分辨率的大气其他物理量观测数据，如地面高分辨率的自动气象站资料，才能用动力学的或热力学的方法做出未来短时的预报。从湿热力学方法的试验看，短时强降水可提前0～6小时做出预报。为什么湿热力学方法就比干热力学方法能够提前做出短时的，或短期的强降水预报呢？主要在于强降水前大气中已经具有了一定的水汽量，在下雨过程中，其凝结潜热的释放，会对降水的发展起到正反馈的作用。这个反馈过程是在未来短期内与降水一同完成的。用确定论的观念看，Lorenz系统中的热对流，除了获得确定的外参数，如温度梯度值外，还要具体地知道每个分子的初始状态和具体的动力学模式，才可以进行精确的预报。问题就在于初始值不可能确定到每个分子的运动状态。如果预报的要求不高，即不一定要求知道地点，则在确定的外参数下，如傍晚到上半夜满足温度梯度条件，就可以报傍晚到上半夜局部地方有时有雷阵雨。从宏观的热力学看，短时强对流预报就是预报暖中心，和干或湿温度梯度的形成和发展，即湿锋生。

（3）逐日天气可预报性。目前的逐日可预报也就是短期天气预报。早在20世纪60年代，一批动力气象学家、天气学家和大气环流的模式设计者，就进行了第一次大气环流模式试验，其结果是估计误差增倍的时间为5天。当时预估到，根据观测误差的大小做一周的预报大有希望，而一个月以上的预报则没有意义，至于两周的预报似乎模棱两可。现在人们知道一个月以上的逐日预报，即预报下个月某日某地的温度多少，风向、风速，天空云量，雨量等天气，是不可能的。天气的可预报（数值的）时效有一个理论值为两周。传统的天气图预报的可预报时效为3～4天。目前最好的数值预报，仅仅对大气环流，可预报7～8天。如果未来7～8天的大气环流预报与未来实况差异不大，则可用统计的方法得到未来7～8天的温度和降水的预报。图10.3.2就是这方面的尝试。美国计划在2050年达到可预报时效的理论值。

目前在基层气象台站，短期预报日常使用的方法仍然是天气学方法、动力学模式与诊断方法、模式输出统计（MOS）方法和纯统计方法。早期，20世纪70—80年代，也有人利用过湿热力学的，或能量天气学的预报方法。对中国季风区的短期天气预报，特别是降水预报，湿热力学方法的可预报性效果可能会优于其他的方法。

雷雨顺等人提出了能量天气学强降水业务预报方法，他们认为，强降水会发生在能量锋上。但是，强降水不是发生在所有能量锋区上，而是发生在高能量中心的东北方梯度最大处。这将能量天气学中发生强降水的范围缩小或集中到了1/4的区域，即可将空报率减小3/4。图10.5.1就是《能量天气学》书中给出的一例，1969年8月28日08时700hPa总能量形势及次日（未来24h）＞25mm降水分布，表明在能量锋上未来短期内有强降水发生。如果经过三个高能量的中心画正交坐标轴，则会发现未来短期内的强降水只会发生在第一象限，这一发现具有重大的理论意义和应用价值。
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图10.5.1　1969年8月28日08时700mb总能量形势及次日（未来24h）＞25mm降水（引自雷雨顺《能量天气学》）和划定的坐标象限

（3）天气过程的可预报性。以降水为例，天气过程是指连续的降水从开始到结束的时间和经历的路线，多与大型天气系统，如副热带高压和阻塞高压的稳定维持相联系。东亚副热带季风的季节可以确定从五月中旬到八月中旬。在这个季节中，气候平均上存在准20天的降水振荡，也就是我们前面提出的次季节振荡。这种准20天的振荡就属于季节内的气候变化现象。按照这种正常的气候规律做预报，季节内的过程性天气预报效果就比较好。问题是，有时气候要素该出现峰值的时候，它们的位相却发生了偏移，甚至位相会反过来。从这个意义上来理解，可预报性有一个极限是20天。预报技巧就是要跟气候变化上的20天自然振荡进行比较。提高预报技巧的做法就是认识可能引起偏离气候20天振荡规律的原因和把握变化的早期信号。通常季节内振荡就是30～50天的低频振荡，也称MJO。季节内振荡或MJO也可以看做为天气过程。在不同地区和季节中，季节内振荡的时间尺度会有所不同，有些地区和有些季节，振荡的时间尺度会在10～20天之间。最近，据建华等（2007）提出了季风涌的概念，实际上就是夏季风中的30～60天的季节内振荡（ISO）。在冬季风期间，冷涌是寒潮（突然南下的强冷空气流），表现为质量流的迅猛推进，如剧烈降温，升压和大风等现象的同时出现，可具体用这3个量来定量描述。对应的，季风涌就应该是湿空气的质量流，伴随的是偏南暖湿低空急流和降水的出现。依照这一描述可以定义季风涌的指标量为
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其中，[image: ]
 为湿温度，[image: ]
 是低空急流上的风速。特别地，就用南风分量平流表示季风涌[image: ]
 。季风涌指标量就是湿温度的平流，要使得在一个高度上风速和湿温度梯度都达到最大值，从中再分析季风涌指标量与降水量之间的关系。

东亚的副热带降水与过程性的梅雨锋活动有密切的关系。梅雨锋在一地稳定维持的时间越长，则对应的季风降水会越大。锋面是冷暖空气的交界面。梅雨锋是干冷空气与暖湿空气的交界面，水汽在梅雨锋的分析中尤为重要。

根据湿空气的总比能（单位质量空气的总能量）方程
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在绝热，无摩擦，气压定常的假设下，有
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为总能量守恒
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由此定义湿总比能温度

[image: ]


与相当温度
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经典的锋面理论用位温梯度[image: ]
 的变化来刻画锋生和锋消，同样，我们也可以定义总比温度的水平梯度来描述梅雨锋的变化。通过分析，发现位能和动能的水平梯度很小，因此我们用相当温度来描述梅雨锋的变化，即
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以下用一个例子说明湿锋生与次季节尺度过程性降水的关系。彩图10.5.2（参看此处）
 是2008年初中国南方发生雨雪冰冻过程中最为严重时段的温度、湿度和相当温度沿E115°的剖面。由于存在低空偏南急流和更低层偏北气流的冷暖对峙，形成了低层逆温锋区。以相当温度表示的湿大气锋区反映了相当强的大气湿斜压性。因此存在潜在可释放的湿斜压有效位能，对应有雨雪的发生。850hPa上的湿大气水平锋区（最大相当温度梯度区）与逆温宽度和冻雨区一致。具有逆温层结的静止锋的长期维持和活动必然导致这一地区的雨雪和冰冻灾害。2008年1月25日至28日是雨雪和锋区最为强盛的时段。彩图10.5.3（参看此处）
 是2008年1月25日至28日08时850hPa层上的相当温度梯度模和未来24h降水。湿温度锋区与强降水有一致的关系。

图10.5.4a给出的是雨雪和冰冻主要区域（N22°～29°，E105°～121°）上锋面强度与降水量逐日演变的位相关系。这一区域上的降水表现为两个长的过程，分别出现在2007年12月份和2008年1月份，2008年的前10天江南地区没有降水。尽管相当温度梯度模有较多的波动，但两次大的过程是清楚的。锋面上相当温度梯度模的位相超前雨雪位相大约10～15天，即对天气过程是有预报意义的。当2月2日进入雨雪最强日的时候，锋面强度反而开始减小了，预示雨雪过程的结束。这种热力学信号的超前性会让天气过程预报不再被动。

[image: ]


图10.5.4　雨雪-冰冻区域（N22°～29°，E105°～121°）上锋面强度（K/100km）与降水量（mm／天）的逐日演变（a）和（b）纬向（E105°～120°）平均降水量（彩色，mm／天）、850hPa相当温度梯度模（大于10K/km）、700hPa层矢量风的经向与时间分布

从图10.5.4b中可以看出雨带在南北方向上的移动。在华南沿海（N22°）到黄河下游（N37°）的纬度带上，2008年1月到2月初有5次短的降水过程，形成冻雨的是前4次过程，第4次过程开始于1月末。第1次的降水从1月10日由黄河流域向南移动到长江流域。第2次降水从1月18日由江南开始向北移动到黄河流域。所谓的第3次过程（25日开始）降水也是先从华南沿海向长江推进，再由长江向华南移动的。第4次过程南北方向上的移动较小，降水相对集中在江南地区。从大于1OK的相当温度梯度模时间和位置演变上看出，锋区也存在南北的多次移动，并且位相上超前降水。其次，700hPa西南风的增强和到达的南北位置对降水落区也有预示意义。

现代短期数值预报对环流形势具有7～9天的预报能力。图10.5.5中给出的锋面强度是根据欧洲数值天气预报中心对当日和未来7天温度和湿度预报场计算出的。利用数值预报的7～9天环流形势于上述热力学方法的降水诊断预报，则天气过程降水预报的时效可以提前到20天左右。这一方法也可以用于夏季梅雨期天气过程的预报。
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图10.5.5　同图10.5.4a，但锋面强度（K/100km）是根据欧洲数值天气预报中心（ECNWF）对当日和未来7天温度和湿度预报场计算出的

（4）季度气候可预报性。我国的汛期是6—8月份。在每年4—5月份，要预报当年汛期的雨量多与少，就是降水的季度预报。图10.5.6是气候平均的逐日最大（＞4mm／天）降水峰值相对1月1日的推进日期线。第160—170天期间是对应在6月中旬，降水峰值出现在江南中部呈东西向分布（沿N25°～27°）。第170—180天，是6月下旬，降水峰出现在沿江江南，范围较广。第180—190天，是7月上旬，降水峰值分布在淮河流域。第190—200天，是7月中旬，降水峰值出现在淮北到黄河下游。第200—210天，是7月下旬，降水峰值出现在华北和西北的广大地区，一直到8月上旬后，降水峰值向南撤退，反映出了华北（北京）汛期降水中的“7下、8上”的降水时段。这个图给出了中国季风降水的推进和最终季风降水到达它的北边缘位置。中国东部，大致在E11O°以东地区的降水，要经过2个月才从华南向北推进到季风北边缘的位置，而在E110°以西的地方，降水向北推进的速度很快，经过20天，就推进到了季风北边缘的位置。
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图10.5.6　1960—2000年气候平均的逐日降水强度峰值（同时要满足降水强度＞4mm／天）相对1月1日的推进日期线

从图10.5.6可以看出气候上E110°以东降水的季节进程，而每年的推进速度，在一个流域的稳定时间和雨量会有所不同。目前季度气候预报的方法多采用统计方法，即通过前期信号预报流域降水距平的分布。这些早期信号可能来自区域海温异常、高原雪盖变化、大气环流（季风气流以及各种环流指数）异常等，也有用前期地温来推估汛期降水异常分布的。一些早期信号能够指示1998年的汛期降水异常，但对1999年的多雨带预报就出现了偏差，实况偏多的夏季降水仍然在长江流域。由于中国季风区的降水受多种因素的影响，因此，这些季度预报仍然存在很大的不确定性，季度预报的总体水平还比较低，也不能给出一个可预报性的限度。

季度降水预报可以得到一个气候预报得分。就中国东部而言，可以用近50年的夏季台站降水量计算百分率方差分布。长江下游就是一个大方差的中心，表示极端的旱涝现象会常常发生。如果气候平均的10年中有3次涝年，则每年都预报涝的得分是［3/（3＋7）］＝0.3分，其中的7是空报次数。所谓的预报技巧就是要超过这个气候得分。

图10.5.7是在2008年春季（北京）东亚汛期预测国际会议上给出的中国东部2008年夏季（6—8月）降水距平百分率预报。预报的信息依据是（1）中赤道太平洋表层-次表层海温的准两年振荡2008年初位于负的海温距平（图7.5.10）；（2）淮河流域降水准两年振荡对应2008年降水偏少；（3）我国北方仍处于年代际偏干位相和华南降水年代际处于20世纪90年代开始的湿位相（Qian，Qin，2008）。实际上，把淮河流域2002、2004和2006年夏季降水偏少的距平百分率平均一下就能反映上述3个信息。这一预报中，异常偏多的降水在华南。实况是，2008年夏季华南发生了自1951年以来最大的降水。
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图10.5.7　根据赤道中太平洋海温和淮河流域降水准两年振荡及中国东部干湿年代际趋势做出的2008年中国东部夏季（6—8月）降水距平百分率预报

（5）年际气候可预报性。实际上，季度预报和年际预报都属于短期气候预测的时间尺度。年际时间尺度从2年到7～8年不等，又把前者称为准两年振荡。赤道东太平洋NINO1＋2区的海温异常序列中，多表现为准两年振荡的特征。我国大多数流域的降水序列存在准两年振荡，也存在几年不等的年际变化，甚至年代际的变化（图10.5.8）。华南沿海从1992年前后经历了显著的年代际突变，从降水偏少的年代突然过渡到降水偏多的年代。1995年以来淮河流域降水就表现为明显的准两年振荡特征。这种准两年振荡在季风边缘带附近，在华南沿海也都出现过。准两年振荡能够维持多久，就像Lorenz系统中相空间轨迹那样，从一个吸引子转移到另一个吸引子时，会发生振荡周期的变化。实际上，这种准两年振荡不可能长期维持下去，不过，有必要对过去500年淮河及其他流域的准两年振荡有一个分析。一般地，区域范围不同，区域上站点不同，则区域平均的降水也不同，其中会出现不同的变化趋势和变化特征，降水的自然分区很有必要（Qian，Qin，2008）。
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图10.5.8　夏季6—8月E110°以东季风边缘区（N41°～44°），黄河流域（N35°～41°），淮河流域（N32°～35°），长江流域（N26°～32°）和珠江流域（N22°～25°）区域平均降水距平百分率序列及它们的趋势和长期变化

ENSO可预报性反映的就是年际可预报性。ENSO时间序列，或海温时间序列是以月为单位。在第七章中看到ENSO的早期信号可以来自次表层海洋，也可以来自赤道大气纬向风的异常。海洋上的早期信号和西风距平的早期信号，会比太平洋ENSO和印度洋Dipole早6～12个月。6～12个月可能是ENS（）可预报期限。ENSO可预报期限可能存在阶段性，在同一个海气耦合期中，可预报期限会更长些。赤道太平洋的海温年际变化确实具有10年时间段的变化规则。1988—1989和1999—2001年的强冷水事件之前，或之后的10年时段，年际增暖事件就有规则，但不同的10年时段，变化的规则有所不同。在El Niño事件预报的历史上，成功预报的典型例子是根据Zebiak and Cane（1987）模式做出的。一个中间复杂程度的热带太平洋海气耦合模式，能够提前预报出1986～1987年的赤道东太平洋增暖事件，其核心就是模式的参数阈中固定了那个时段的海气耦合规则变化的信息。但这一模式并没有能够预报出1990年代的增温过程，甚至预测与实况的海温变化位相是相反的。从这里也可以看出，真实的海气耦合系统中存在阶段性的规则振荡（Qian，Zhu，2002），而模式中的振荡不一定与自然系统中的振荡同步。强冷水的出现会改变前一规则的海气耦合，而形成后一规则的海气耦合。2007—2008年的强冷水事件后，未来赤道太平洋的海温会出现哪种形式的规则振荡尚不明朗。

图10.5.9是一个改进的Zebiak-Cane模式对赤道东太平洋海温距平提前不同月份的预报与观测的比较（钱维宏，王绍武，1997）。6个月的预报无论在振幅上，还是在位相上，预报与观测都是相当吻合的，9个月也可以。统计上，海温的可预报性给出在图10.5.10中。改进模式的预报可用观测的海温距平与持续性预报进行比较。比较的方法是使用相关系数和均方根误差。持续性预报的第一个月比模式预报的相关系数高，反映的是海温具有持续性。3个月后持续性预报的相关系数下降，均方根误差增大，而模式预报与观测的相关维持到第10个月还在0.6以上。这也支持了早期信号得到的ENSO可预报性期限能达到6～12月的推断。
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图10.5.9　一个改进的Zebiak-Cane模式对赤道东太平洋海温距平提前不同月份的预报（虚线）与观测（实线）的比较

[image: ]


图10.5.10　改进模式的预报（虚线）和持续性预报（实线）分别与观测海温距平的相关系数（a）及均方根误差（b）

（6）年代际气候可预报性。比年际气候变化长的时间尺度是十年际。中国温度和降水中存在20年的振荡，其半个振荡是10年，被称为十年际气候异常。中国温度和降水中存在70～80年的振荡，也有30多年正、负位相的转换。这些规则的气候振荡在较长的序列中确实是存在的，未来还会存在，但它们也会在一个相对短的时段中暂时消失。预报不可能是百分之百的准确。由于信号的消失，年代际气候预报的失败会出现在这些短的时段上。民间的季度气候预测活动已经经历了多个世纪。我国国家季度气候预测活动也才几十年。国际上，年际气候预测活动要算美国试验性长期预报中对ENSO事件的预报，这个活动还不到20年。年代际预测活动还处于研究和试验阶段，更没有可用于评估预报性的例子。目前年代际的研究多处于对区域温度和降水转型的时间点确认，年代际变化的规律和外强迫影响等的认识上。中国降水的年代际转变存在区域上的差异。高原东部和长江下游的夏季降水由少向多的转变点出现在1979年，东北的转湿发生在1983年，新疆的转湿在1987年，华南再次转湿发生在1992—1993年（Qian，Qin，2008）。中国北方的年代际转湿原因，可能与北半球高纬度环流的年代际变化有关，而长江-华南的降水年代际变化则与夏季风环流的变化有关。

（7）气候展望的可信度。社会需求的预测时间尺度在加长，而历史资料又不够长，对问题的认识也肤浅，难以确定气候展望可预报性的问题。气候展望就是在一个较长的时间尺度上对未来气候变化趋势的一种可能的预估，英文上称为projection。在气候展望上，要回答的是未来20年、50年、100年温度（降水）的增加，减少，还是不变。高一点的要求是，增加或减少的幅度。一个例子是，目前全球温度上升，如果是人类活动加剧的结果，那么在人口和人类活动继续增加的情况下全球温度还会继续上升。依照当前和过去的趋势可以推断未来不同时段上的变化幅度，这就是气候展望。目前的气候展望，确切地说是趋势展望。气候展望的可信度依赖于当前的趋势会稳定多久？其核心是这种趋势是什么因素拉动的？针对目前对千年的序列还存在很大的争议，则可能的趋势展望不超过几个年代。长期气候变化预测的可靠做法应该是，在当前趋势上叠加历史上存在的自然振荡。

对未来气候的展望也希望是定量的描述，即用数值模式的手段。排放对气候变化有影响，关键是影响的幅度和与其他因素的相互作用结果如何。排放量与人们的意识、政策和控制的技术水平等有关，气候变化的结果还与气候变化的诸多因素和机理有关，对这些人们还没有完全地认识。因此，气候展望的不确定性很大。温室气体排放的过去时间线，表现是增加的，未来排放的时间线是预测的。这样的排放线称为一种情景。未来全球温度变化依赖于大气中影响短波，长波辐射气体和气溶胶颗粒数的含量。微量气体，如CO2
 等仅是一个方面，目前城市普遍增加的霾（haze），土地利用，火山灰等也都会直接影响太阳的短波辐射和地球的长波辐射。这些方面都存在定性描述的不确定性，测量的不确定性和模式描述的不确定性。

气候的可预报性的另外一种说法就是气候的不可预报性（unpredictability）。气候的不可预报性部分地来自于系统内部非线性过程以及系统不同部分的相互作用，如海气相互作用。人类活动，如温室气体的排放，土地利用是属于外部强迫。人类活动导致的气候变化在大尺度方面是部分可预报的。然而，一些限制是来自未来人口变化、经济变化、技术发展和人类活动相关方面的不能准确预测。于是，人们不得不仔细地去构造人类活动的行为，即人类活动的情景估计，来确定气候的展望。

无论哪种情景，模式预估的21世纪的全球温度都是上升的。彩图10.5.11（参看此处）
 是三种情景下的未来2020—2029年和2090—2099年两个10年的地面温度多模式集合平均的展望。尽管不同模式的结果有差异，但都是增温的，并且是随着时间的增加而增加。21世纪末北极-高纬度的增温大于低纬度地区，在南半球，陆地大于海洋。

在不同的情景下，21世纪中叶达到1～2℃，21世纪末的全球气温可达到3～4℃，反映的是持续增加的趋势。但过去百年中全球气温除了有上升的趋势外，还存在短期的振荡过程。把长期趋势和短期振荡叠加在一起，则21世纪中叶的气温可能是目前很多模式预测的1/10左右。很多模式预测21世纪的降水也存在增加的趋势。从历史降水变化看，时间越长趋势越不明显。正像预测海温年际变化的ENSO模式那样，任何模式都有它的参数阈，那是对过去气候系统统计行为的参数化。这样的行为不会长久稳定。对大气系统的过去行为，比较全面的观测和认识也才50年。最好的模式能够模拟出过去50年的气候变化，那也是试验了若干次并调整了很多参数后才有的结果。问题就在于，未来20年、50年甚至百年中，这些参数是否不变。

气候模式可以在不同的情景下积分100年，得到未来不同时期的气候。另一种是数值的平衡气候敏感性试验。它是在给定的情景下让模式运行到稳定的状态，这时的气候平均态的分布就是平衡敏感性试验结果，如C02
 增倍后的平衡气候。模拟使用的多为大气GCM模式与非动力片层海洋模式的耦合。在一个标准差下对温度变化估计范围，第二次评估报告（17个模式）是3.8±0.78℃，第三次报告（15个模式）为3.5±0.92℃，第四次评估报告（18个模式）为3.26±0.69℃，对不确定性也有比较好的评估。由于实际气候系统的敏感性不能够被直接测量，现在用可预报的概率密度函数（PDF）的方法来表示，即建立敏感试验与一些观测之间的概率分布关系。

对未来世纪尺度的气候变化，人们最为关注大西洋经向翻转流（MOC，meridional over-turning circulation）变化问题。在第三次评估报告中，一些气候模式提供了新的关于全球增暖情况下，大西洋经向翻转流变化的结果。很多模式的结果认为，下一个百年MOC要减弱。

图10.5.12a表示强迫导致气候变量进入一个新的稳定状态（图的左部分），然后经过非常长的时间后接近原始状态（右边部分）。图10.5.12b表示气候变量的响应能够平滑地过渡（实线），或跨越一个翻转点时，导致一种转变进入不同的结构状态（虚线）。这个转换可能是迅速的，即突然的变化（长虚线），或逐渐的变化（短虚线）。这种转变通常来自于系统的内部动力学，而不是外强迫。长期行为（右部分）也会出现不同的可能性。即使强迫恢复到原始状态，变化可能是不可逆转的（虚-点线），也可能是可逆的（实-点线）。在后一种情况，再次转变可能是逐渐的，也可能是突变的。一个例子，但不是唯一的例子，是大西洋MOC对辐射强迫逐渐变化的响应。
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图10.5.12　气候变量对强迫的不同响应示意描述

另外一个例子已引起了广泛的注意，它是西北大西洋的海湾流可能存在的关闭。海湾流是一个呈水平的洋流，是由风驱动的。这里的洋流虽然向北延伸形成了格陵兰-挪威-冰岛海域的深水暖流，并稳定地输送热量到这些海域及附近陆地，但强烈地受到表层水密度的影响。这一洋流构成了该洋盆上MOC的北端，而MOC是沿大西洋洋盆西边界建立的。所有气候模式模拟的一个一致性结果是，如果增暖的北大西洋表层水密度减小，或盐分减小，则MOC的强度会减小，也就减小了热量对这一地区的输送。盐分的持续减小会导致MOC的实质性的减弱，甚至在所有模式的展望中出现了MOC的关闭。这样的变化确实在过去发生过。现在的问题在于是否增加人类活动影响的大气，会对MOC有足够强的扰动。大气中温室气体的增加导致的增暖和水循环的增强，降水的增加导致更多的淡水从周边河流流入海域，从而使北大西洋表层水盐分减小。增暖也能够导致陆冰的融化，使更多的淡水流入海洋，进一步使表层盐水密度下降。两者的影响可减弱表层水的密度，导致21世纪MOC的减弱。彩图10.5.13（参看此处）
 描述的是大洋输送带。现在普遍关注的是北大西洋海水盐分的变化，认为在那有一个大洋输送带的驱动源，或开关。当然，那里也是北半球（格陵兰）冰雪覆盖最多的地方，是冰-海-气相互作用最敏感的地方。这样的温盐环流可能会导致气候变化突然中断。


 §10.6　确定与不确定

数值预报模式是确定论的系统。所谓对系统状态的预测就是在确定的系统下得到未来系统状态S
 所处的在R
 维空间上的位置。然而，我们预报未来状态位置的困难就在于有下列的不确定：

对初始所有物理量“S
 0
 ”测量的不确定。我们对大气的观测最初仅仅在大陆上的几个地面观测站，现在有了高空观测，并且发展了包括卫星与雷达在内的观测。但是，这样的观测仍然不能做到空间上的连续性。因此，观测的初始误差不可避免，并且这种初始误差将通过非线性的“蝴蝶效应”不断放大，最后导致预报的失败。这称为初值不确定。

对系统内部动力学过程“N
 ＋L
 ＋D
 ”的不确定。对系统内部不同时空尺度的线性与非线性相互作用，特别是湍流与摩擦问题，目前尚不能很好地通过数学的语言加以描述。这称为内部动力学的，或物理过程描述的不确定。

系统受外界强迫的影响，如大气受海洋中的El Niño海温异常事件的作用与气候受火山爆发的影响等，这些外强迫本身的发生就存在不确定。这称为外在不确定。

假如初值确定了，内部动力学和外部强迫也确定了，严格地讲非线性动力系统可以通过大型计算机的差分格式进行积分，可以得到未来任何时刻的预报。然而，计算误差永远是存在的。这种误差也可以通过非线性作用不断放大。这称为计算不确定。

有上述4个方面的不确定，我们就可以回答人们提出的问题：为什么目前的预报水平不高了。在过去的百年中，探测技术的发展已经大大减小了初始场的不确定。动力学的研究已经加深了人们对这一复杂系统的认识。气候学的研究认识到了天气发生频率与海洋事件的关系，特别是太阳辐射和海陆分布的气候作用。

误差是不可避免的，为了满足日益增长的人类对环境预测的需求，气象工作者做了不同的分工。人们采用气候系统的概念，发展观测仪器，提高观测精度，对模式作理论分析，对外界强迫因子进行研究，发展速度更快、字长更长的计算机，提高精算能力，都是为了一个共同的目标，即提高可预报性。

不确定性来自值的不确定性和结构的不确定性。值的不确定性一般用统计技术并表达其可能性。结构不确定性依赖作者的判断。不确定性表示在程度上的差异有下列不同的术语（表10.6.1，表10.6.2）。

表10.6.1　不确定性在程度上差异的表述术语
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表10.6.2　科学认识上不确定性的表达术语
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IPCC（2001）第三次评估报告以来的研究，增进了对过去和现在气候变化的认识和对未来的预测。这些进展还包括获取了大量的新的资料、尖端的资料分析方法和气候模式物理过程的模拟，解释了模式结果中不确定性的因素。但对气候系统复杂性的认识，特别是多圈层和多变量之间的相互作用的认识还是有限的。关键的不确定性包括云、冰冻圈、海洋、土地利用等方面在气候与生物地球化学循环中的耦合作用的估计。

IPCC第四次评估报告中列举了很多的确定性与不确定性，反映了近年来对气候变化的认识水平。确定性的发现包括下列几个方面：

当前大气中CO2
 和CH4
 成分，以及它们相应的正的辐射强迫，远远超过了从冰芯对最近650000年的测量结果。化石燃料的使用，农业和土地利用已经是近250年来温室气体增加的主要原因。来自化石燃烧、水泥生产和气体燃烧的年CO2
 排放，从20世纪90年代的平均6.4±0.4GtC·a－1
 增加到2000—2005年的7.2±0.3GtC·a－1
 。来自CO2
 ，CH4
 和N2
 O的持续辐射强迫增加率，在过去的40年中是大于过去2000年中的任何时段。在人类活动排放的CO2
 中，海洋和陆地生物圈的自然过程吸收了大约50％～60％。近几十年来，海洋和陆地生物圈的吸收量大体相当。可以肯定的是，人类活动的气溶胶产生了一个净的负辐射强迫。新的估计指出，1750年以来人类活动引起的温室气体、气溶胶和土地利用变化已经实质性地导致了气候增暖。

全球平均表面温度连续上升。自1850年以来记录到的12个最暖年事件中，有11个最暖年事件出现在最近（2005年）的12年中。

20世纪70年代中期以来的地面增暖速率和全球陆地增暖速率是海洋表面增暖的2倍。表面温度极端事件的变化与气候增暖的变化呈一致的倾向。中-低对流层温度的变化趋势的估计得到了实质性的提高。低对流层增暖的速率稍微比地面大。IPCC（2007）评估报告中给出，1900—2005年降水的长期趋势在很多地方是增加的，暴雨事件数是增加的。自从70年代以来，干旱更为普遍，特别是热带和副热带地区。至少从80年代开始，对流层水汽是增加的。

冰量在地球上正在减少。从19世纪末，山脉冰川已经广泛地后退了。冰川体积和格陵兰冰帽正在缩减。北半球雪盖范围在减小。过去150年来，季节河流和湖冰期在缩短。从1978年以来，年平均的北极海冰面积正在减小，夏季最小的北极冰面积减小。在南极半岛和Amundsen陆架冰自90年代以来冰变薄。在北极自80年代以来永冰土层顶部的温度增加了大约3℃。1900年以来，北半球季节性冻土最大范围已经减少了大约7％，它的最大深度在欧亚自20世纪中叶以来已经减小了大约0.3m。

全球海洋温度（或热含量）从1955年以来已经上升了。近几十年来，已经观测到区域尺度的盐度变化趋势。淡化的地区出现在副极地区域，增加的盐度是在热带和副热带浅层部分。这些趋势与降水变化是一致的，反映了大气中的水从低纬到高纬和从大西洋到太平洋的输送。20世纪全球海平面上升。19世纪中期到20世纪中期海平面上升的速率具有较高的信度。1993—2003年海平面上升得比1961—2003年快。海洋热膨胀和冰川融化及冰盖的失去对海平面上升有实质性的贡献。从1993—2003年，观测到的海平面上升速率与观测到的热膨胀和陆地冰失去的速率是一致的，但海平面上升率在地理区域上不统一。自从1750年以来，由于热量导致的CO2
 增加的结果，海洋表面的酸度增加了。

在最近的间冰期，大约125000年前，全球海面可能比现在高4～6m，原因在于极地冰的后退。过去很多的气候变化与大西洋环流的变化有联系，并影响到北半球广大地区的气候。地球进入到至少30000年的另一个冰期的可能性不大。最有可能的是，20世纪后半叶北半球的平均温度要比最近500年中任何一个50年都暖，也是最近1300年来最暖的50年。从古气候记录的研究以较高的信度认为，持续10年的或较长时期的干旱在过去2000年在几个地区上出现是气候的循环特征。

过去50年来，观测到的全球增暖，很可能是温室气体强迫引起的。过去半世纪中，仅仅温室气体强迫，而不考虑气溶胶和其他方面的强迫作用，可能导致了比观测还大的增暖。过去半世纪中，全球增暖的分布不能不用外强迫来解释，不仅仅是自然的外部原因。增暖出现在海洋和大气中，也可发生在当自然外强迫因子产生冷却的时候。问题还在于尚不能有效地分离出温室气体和自然外强迫的影响成分。

人类活动强迫已经产生了可观测到的近半世纪以来海洋上部几百米的总体增暖。人类活动强迫导致的海洋增暖热膨胀和冰川融化很可能对海平面上升有贡献。重构的北半球前7个世纪的温度变率，很可能是自然的外强迫，包括火山和太阳变化的影响。21世纪的气温变化仍然会受到火山、深海环流和太阳变化的影响。未来百年的模式预估也仅仅是在各种人类活动影响情景下的结果。

基于物理原理建立的气候模式，已经能够应用来重新产生观测到的最近气候变化和过去气候变化的特征。有信度表明，AOGCMs提供了可靠的对未来气候变化的定量估计，特别是在大陆以上的尺度上。模式对一些变量（如温度）的估计比对另一些变量（如降水）更有可靠性。模式的信度增强表现在下列方面：改进了当前气候的模拟，包括气候变化的重要模态和极端热、冷时段的模拟；改进了模式的分辨率，计算方法和参数化，以及其他的过程；更加广泛的诊断测试，包括预报时间尺度从天到年的模式能力的测试。

基于多个模式平衡气候敏感性和观测，未来增温可能在2～4.5℃之间，很可能在3℃。瞬变气候响应是较好地被限制在平衡气候敏感性的范围内，很可能大于1℃，而小于3℃。对平衡气候敏感性的差异来源有了很好的认识，发现它与不同的模式有关。云反馈是主要的不同模式的温度变化的源，低云有较大的贡献，水汽垂直递减率也有很大的影响。

即使辐射强迫贡献的时间表建立了，未来的增暖和气候变化还受到海洋滞后的影响。当前增暖的展望是很少受到不同前景假定的影响，或不同模式敏感性的影响，而与过去几十年的观测一致。对所有AOGCM多模式作平均增暖估计，在2011—2030年相对1980—1999年的距平，在三个排放前景（B1，A1B和A2）有一个增暖范围，是0.64～0.69℃。展望的增暖最大值分布在北半球高纬度地区和陆地上，低的增暖在南半球的海洋和北大西洋。降水变化表现出大尺度的分布，在热带和高纬度增加，在副热带减少。随着气候增暖，雪盖和海冰范围减小，冰川和冰帽体量减少，由此导致海面的上升。南极和北极海冰面积将在21世纪减小。基于当前的模拟，很有可能大西洋MOC将在2100年减慢。但是，MOC在21世纪发生一个大的突然转换的可能性不大。在未来增暖的气候背景下，热浪会更加频繁。展望的霜冻日会在中高纬度的所有地方减少，伴随生长季的延长。夏季干旱的趋势会出现在大陆中部地区，预示着干旱在这些地区的出现风险可能性大。未来的增暖会导致地球系统（陆地和海洋）吸收人类活动排放的CO2
 能力减小。于是，人类增加的C02
 部分在增暖的气候下会滞留在大气中。

由于热膨胀和陆冰的失去，21世纪海面还将继续上升。海面上升无论在过去，还是未来在地理位置上分布不可能是均匀的。由温室气体的排放预测的增暖在21世纪和未来的世纪中还将导致海面的继续上升。

在下一个50年，有人居住的所有大陆上和很多次大陆地区的平均温度很有可能升温大于全球的平均，其升温率超过自然的变率。降水很有可能在大多数次极地和极地地区增加，而在很多副热带地区则减少，特别是在副热带向极的边缘。日降水的极端值会在很多地区出现增加。出现增加的地区非常有可能在北欧、南亚、东亚、澳大利亚和新西兰。

彩图10.6.1（参看此处）
 给出的是北半球夏季和冬季区域气候变化，即平均的和极端的降水、干旱和降雪的未来情景。区域评估是基于AOGCM模式的研究，区域气候模式，统计降尺度和对过程的认识。图中描述了很多地区的未来干湿变化，如，很可能年平均降水的增加发生在北欧的很多地方和北极（最大在冷季），加拿大和美国东北部，冬季平均降水的增加将在北亚和青藏高原出现。很可能，在地中海的很多地区出现年平均降水减少，在西南澳大利亚地区将出现冬季减少。可能的年平均降水增加在热带和东非、北太平洋、北印度洋、南太平洋、新西兰的南岛西部、南极等地。

当然也存在下列不确定性：通过气溶胶导致的云的特征的调整过程并没有得到很好的认识，相应的间接辐射效应也不能够确定。辐射强迫引起的平流层水汽变化没有很好地量化。20世纪气溶胶引起的辐射强迫在地理位置上和时间演变上没有得到很好的刻画。大气中CH4
 增长率的原因没有很好被认识。自前工业化开始时期，不同因子增加对对流层O3
 浓度的作用没有得到很好的描述。陆面特征和陆-气相互作用所导致的辐射强迫没有很好的量化。过去太阳变化对辐射强迫的贡献在世纪时间尺度上不是基于的直接测量，而是强烈依赖于物理过程的认识。

由于探空记录在空间上比地面记录少很多，同时事实也表明，很多探空记录，特别在热带的不太可信。这意味着，对流层温度变化趋势中仍然包含误差。大尺度大气环流的变化是明显的，仅仅是在1979年以后分析的质量才变得最好，这使得分析和确认它们之间的变率成为困难。地面和卫星对总云量和低层云变化的观测在海洋上存在不一致。温度日较差（DTR）的年代际变化没有得到很好的理解，部分原因由于云量和气溶胶观测上的记录极其有限。土壤湿度和径流记录是很短的，仅仅在很少的地区能够得到，这大大限制了对干旱变化的分析。由于受资料和模式个例数的限制，影响到了对气候长期变化的认识，而仅仅对个别事件有一定的分析。

在有卫星观测年代前，获取飓风频率和强度的信息受到了很大的局限。没有足够的事实来分析龙卷、冰雹、雷电和沙尘暴在一个小的空间上存在的趋势。

1960年以前，全球没有完整的雪的观测资料。较好标定的雪、冰等量资料在卫星时代前是没有的。没有足够的资料能够绘制和分析南极海冰厚度的趋势。冰川融化估计的不确定性来自全球冰川总量资料，不完整的地区覆盖资料等方面。对冰架、冰盖上冰川质量平衡估计，特别在南极洲有了来自卫星高度计和重力测量和探测的标定。对冰架动力学的有限认识大大地导致了冰川流动过程和冰盖稳定性认识的不确定性。

海洋变量的样本限制表明，全球热含量的十年际变率和盐度及海面变化仅仅具有当代评估的信度。对MOC趋势的观测，可信度还很低。从1961—2003年全球平均的海面上升要比热膨胀和陆冰融化平衡估算的要大。

过去气候突变的建立和演变，及与之有关的物理特征，并没有很好地从机理上得到认识。这也就影响了气候模式模拟真实突变能力的可信度。对过去冰盖撤退和变化的速率及过程都还不是很清楚。最近几百年来，南半球和热带地区古气候记录的限制，影响到了对气候变率的认识。观测到的可能的千年长度的北半球温度重构序列的振幅和变率的不同，以及与选择代用序列的不同和统计方法上的差异，这些方面仍然需要重新调整和估计。过去20年来，广大区域上代用温度资料的缺乏，限制了使用这些代用资料对全球迅速增暖和对环境变化影响的认识。

人类活动对一些气候变化现象的贡献，在信度上受到辐射强迫不确定性的限制，也受到反馈和观测不确定性的限制。其原因在于，空间上小于大陆尺度，时间上短于50年，受到了大的气候变率的限制；其不确定性还来源于对小尺度外强迫的描述，和对模式模拟响应的限制。内部变率模拟的不确定性来自小尺度上，包括变率的模态之间关系。对降水和地面气压的强迫理解，要比对温度的理解信度低。对极端事件的分析，不完全的全球资料和模式不确定性，限制了对区域的和极端事件类型的检测研究。在海洋热含量变率的模拟与观测上，仍然存在很大的不一致性，这就难以断定人类活动对海面上升的贡献量值的估计。

很多模式仍然存在着克服气候漂移控制上的困难，特别是深海海洋模拟的问题。这些漂移需要考虑在对很多海洋变量的评估中。模式存在很多的估计差异，这种差异在于它们在气候系统中不同反馈强度上。一些模态变率的模拟上仍然存在问题，尤其是在季节内振荡MJO（Madden-Julian Oscillation）、大气阻塞形势的重复出现和极端降水上。在很多模式对南半球海洋的模拟上也发现系统性的偏差，这与瞬变气候响应的不确定性有联系。气候模式存在的限制，包括空间分辨率，更多扩展的集合模拟，和其他的过程。大的不确定性存在于低云如何对全球气候变化的响应。

对MOC，在21世纪后能否突然变化还没有可信的评估。对21世纪低的和中间程度的排放前景，MOC的最初减弱要经历一到几个世纪。如果强迫是强的和长期的，那么并不排除一个持续的MOC减弱。模式对降水极端的展望，表现出比温度大得多的幅度和地理分布。一些主要气候变率模态的响应，如ENSO仍然存在模式与模式的不同，其原因可能是在一定条件下时空表达上的差异。很多模式模拟的热带气旋对气候变化的响应，仍然受到分辨率的限制。我们对驱动全球的和区域的气候变化过程，如ENSO，NAO，阻塞，MOC，陆地表面反馈，热带气旋分布等，了解得还很少。未来碳循环反馈的量值也还很难确定。

模式尚不能回答一些关键的过程，如南极和格陵兰冰盖可能存在的大的动力学的变化，和由此增加海冰进入海洋的过程。全球增暖的幅度还存在大的不确定性，如果持续增暖会导致格陵兰冰盖的消失。

在一些地区，区域气候变化的研究是很有限的，特别是极端气候事件的研究。海气耦合模式显示出模拟区域降水变化的不一致性，如南美洲北部、澳大利亚北部和撒哈尔。在很多地区，那里的气候受地形的影响很大，缺少足够的信息来反映那种尺度的气候变化。

气候预测不但存在区域上的不确定，也存在时间上由近期信号预测未来变化趋势的不确定。早在20世纪70年代中期，就有几篇发表在流行刊物上的文章，根据北半球已经出现的快30年的温度下降趋势提出了全球可能面对降温的推断（Gwynne，1975）。当时考虑CO2
 会对全球降温起作用（Bryson，Dittberner，1976），这是对CO2
 在大气中的存留时间有不同的估计的结果。事实上，CO2
 存留时间长，而大气颗粒物（aerosals）存留时间短。
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原书清样有451页，作了适当的删减后，成了现在的内容。在书稿撰写结束的时候，正是我国奥运健儿获金牌超过历史总数32块，向40和50块迈进的时候。作为中国人，为国家的基础实力和体育实力，欢欣鼓舞。奥运让人们认识到了天气和气候与体育运动的紧密联系，我们研究组有幸参与了这一百年盛事的预报服务。奥运会上新记录的突破，不单单是运动员个人的成绩，也是人类科技和理念发展的体现。成功的天气和气候预报也是这样。读者读完此书，如果能够赞同下列理念，则将是作者编写此书的莫大欣慰。

（1）拓展世界观。自然界中的一切都是在变化的，小到台风，大到银河系，经历着不同的生命旅程。自然界中没有边界，只有大大小小的中心和故事。于是，本书试图把天文学和地质学连贯起来，讲述一个地球演化的故事，以解中学时期的谜。

（2）多时间尺度。自然变化的时间序列，除了测量误差外，是多时间尺度规则振荡与扰动叠加的结果。趋势可能是长期振荡中的一个时段，不是一成不变的。21世纪的气候变化既要考虑趋势，也要叠加上不同时间尺度规则的自然振荡。

（3）多空间尺度。在季风研究上，从区域季风到全球季风，反映了季风的多空间尺度特征。表层—次表层海气相互作用反映了垂直方向上的多层次特征。多空间尺度研究可以看到更丰富多彩的自然现象和它们之间的联系。

（4）多种类分析。极端天气气候事件是多种类的。利用逐日观测的温度资料可以分析我国的极端高温、极端低温、热浪、寒潮，并得到温度的自然分区。利用逐日观测的降水资料可以分析我国的极端降水、分级降水，并得到降水的自然分区。利用沙尘和其他要素的观测，可以分析我国的沙尘暴发生的区域特征和成因。

（5）多领域结合。天文、海洋、气象等领域的划分是人为的。ENSO循环是局地海气相互作用，洋盆尺度海气相互作用，行星尺度地气耦合，包括日长天文因素共同作用的结果。气候变化是需要认识的。认识气候变化是极端天气（极端气候）预报的基础，有希望把天气和气候无间歇地连接起来。由此可以评判天气和气候预报的技巧。

归根结底，本书形成的最大理念是认识到了：什么是天气？什么是气候？美国NOAA（www.noaa.gov）有一段对天气和气候的简洁描述：Climate is what you expect and weather is what you get。中文翻译为：气候是预期的，天气是现实的。其实，现实中包含了规则的气候和不规则的天气（气候）扰动。每天出太阳是规则的气候，看不到出太阳是天气扰动的影响。

本着“学以致用”和“研究为用”的目标，我们给出了一个“天气和气候预测教学实验”的网页（www.phy.pku.edu.cn/merg）。其中，未来10天的降水过程预报，未来30天的环流预报，季度一年际预报和年代际展望，就是本书通过教学、科研服务于业务预报和培训新人的实践。

作者

2008年8月17日



 [image: ]


彩图2.2.5　2001年4月100、200和400m深海洋层的海温分布
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彩图2.4.5　未来观测系统的示意图
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彩图2.5.4　1998年10月16日5时33分13秒的一张卫星云导风分布
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彩图2.5.5　非洲1982年4月12日—5月2日（a），7月5日—25日（b），9月27日—10月17日（c），1982年12月20日—1983年1月9日（d）的生物量植被指数（NDVI）季节变化
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彩图2.5.6　MODIS获得的2001年5月2日大西洋墨西哥暖流区域的亮温壮观图像
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彩图2.5.7　渤海观测到的MODIS海冰图像


 [image: ]


彩图2.5.8　a．极轨卫星反映的2000年9月1日北京、天津等华北城市的热岛状况；b．2000年7月11日上海等周边城市的热岛状况（国家卫星气象中心提供）
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彩图3.4.1　放置在不同纬度上矩形板块对应地核旋转减慢模拟44 Ma后的漂移厚度和形状变化（钱维宏，2000）


 [image: ]


彩图3.4.2　放置在不同纬度上矩形板块对应地核旋转加快模拟44 Ma后的漂移厚度和形状变化
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彩图3.4.3　用实际海陆分布在地核旋转加快情形下模拟44 Ma后的漂移厚度和形状变化
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彩图4.2.2　Mann等（1999）的千年（1000—1999）北半球气温重建序列（蓝色）和器测气温（红色），平滑序列（黑线）、线性趋势（虚线）和2倍标准差（灰色）
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彩图5.1.7　1901—2005年和1979—2005年两个时段上的年温度变化线性趋势在全球的分布“＋”表示达到5％显著性趋势（Smith，Reynolds，2005）
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彩图5.1.8　1979—2005年时段上的四季温度变化线性趋势（说明同彩图5.1.7）
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彩图5.2.4　全球陆地降水在近百年（1901—2005）和近30年（1979—2005）的趋势分布

灰色区域缺少可信的资料。
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彩图5.2.6　过去百年（1900—2005）陆地降水相对1961—1990年距平的纬度-时间剖面分布（IPCC，2007）
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彩图5.2.7　两个时段（1976—2003年减1948—1975年）干湿季降水季节差的变化，北半球为夏季（JJA）减冬季（DJF），南半球相反（mm／天）（Chen，et al.
 ，2002；Wang，Ding，2006）
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彩图5.2.9　观测（粗黑线）的和模拟的1961—1990年陆地相对年平均降水距平（a）和1901—1998年的纬带平均降水趋势（b）（IPCC，2007）

观测降水资料来自网格点雨量，模式资料来自对20世纪包含人类活动、太阳活动和火山活动强迫的多模式结果，模式包括：UKMO-HadCM 3（brown），CCSM 3（dark blue），GFDL-CM 2.0（pale green），GFDL-CM 2.1（pale blue），GISS-EH（red），GISS ER（thin black），MIROC 3.2（medres）（orange），MRI-CGCM 2.3.2（dark green）and PCM（pink），（a）中，5年滑动平均计算滤去了ENSO这样的短期自然振荡，（b）中模式模拟的趋势范围用灰度表示，深蓝色是多模式的集成平均
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彩图5.3.8　干旱指数（PDSI）在全球陆地范围上空间分布型及其百年（1900—2002）的时间系数（Dai，et al.
 ，2004）
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彩图5.3.9　全球年平均的海平面高度相对1961—1990年平均的距平，重建序列（红线，1870年开始，Church and White，2006），潮汐站测量（兰线，1950年开始，Holgate and Woodworth，2004）和卫星高度计测量（黑线，Leuliette et al.
 ，2004）的叠加
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彩图5.3.10　a．Kwajalein（N8°44′，E167°44′）位置上1950—2000年的月平均海平面高度距平序列（mm）；b．全球1993—2003年海平面趋势（IPCC，2007）

蓝色线为潮汐站测量的海平面高度距平序列，红线是重构的海平面高度距平序列，卫星高度计记录用绿线表示。一年的和半年信号已经去除，潮汐站资料做了平滑。
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彩图5.4.1　南方涛动指数（SOI）与其他气候变量的相关分布（Können，et al.
 ，1998）

其中SOI取的是标准化的Tahiti海平面气压与Darwin海平面气压的差，气压年平均是从5月到次年的4月。SOI指数与全球海平面气压（a）、全球温度（1958—2004年）（b）及全球降水（1979—2003年）（c）相关（Trenberth，Caron，2000）。Darwin SOI的时间是1866—2005年。
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彩图5.6.7　利用1999—2007年日平均热带卫星雷达测量降水（TRMM）资料计算的降水量沿E110°～120°平均的经向（S50°～N50°）与时间（候）气候分布
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彩图6.6.1　2000年4月6日气旋大风与沙尘暴云图，气旋锋后的黄色沙尘已经开始影响北京

（国家卫星气象中心提供）
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彩图6.6.8　河西走廊（2004年4月28日）和华北（2002年4月6日）两次沙尘暴事件的气象卫星监测图
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彩图7.1.3　太平洋上正常和异常（El Niño and La Nina）情况下的表层海洋、大气和次表层海洋的特征分布

箭头为气流方向。
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彩图7.2.9　年际时间尺度上低纬地区海温距平与海平面气压的相关

图中相关系数值为放大10倍，大于2.0的值为达到5％显著水平。
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彩图7.2.18　依据海温前两个模态重构的NINO4区海温距平变化

a．年际；b．年代际；c．海温距平时间序列与全球海温距平计算的回归ENSO模态；d．Decadal模态分布（Wang，Picaut，2004）
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彩图7.4.1　北半球冬季（a）和北半球夏季（b）对应El Niño暖位相下的全球区域降水和温度异常的遥联分布（取自NCEP/CPC网页）
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彩图7.4.2　北半球冬季（a）和北半球夏季（b）对应La Nina冷位相下的全球区域降水和温度异常的遥联分布（取自NCEP/CPC网页）
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彩图7.5.6　2000年1月—2008年1月赤道中太平洋NINO4区250m以上次表层海温距平变化和2003、2005及2007年中国东部夏季（JJA）降水距平百分率分布（钱维宏等，2008）
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彩图7.6.1　Saji等（1999）描述的南北20°纬度带内印度洋Dipole事件的发展过程

a．5—6月；b．7—8月；c．9—10月；d．11—12月。等值线为海温距平（℃），矢量为地面大气风场距平（m/s），通过双侧t
 检验达到10％显著水平的海温距平和风场距平分别由阴影和加粗箭头表示。
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彩图8.1.3　850 hPa层上全球季风流场和非季风流场的分布（李建平，曾庆存，2005）

a．北半球冬季；b．北半球夏季。图中H代表高压，L代表低压，蓝色流线代表冬季风，红色流线代表夏季风，绿色流线代表非季风情形。
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彩图8.2.3　太阳辐射和黄赤轨道面重合情形下形成的大气环流
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彩图8.4.4　a．中国东部（E115°～125°）测站观测的气候平均（1979—1990）候-纬度（N20°～44°）降水剖面，字母A，B，C，D为降水次季节振荡中心（Qian，et al．
 ，2002）；b．东亚副热带纬向太平洋（N20°～30°，E120°～140°）与云贵高原（N20°～30°，E90°～110°）之间的温度差高度-候剖面
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彩图8.2.8　多年（1958—2001）欧洲ERA-40再分析资料计算的年平均总可降水量（IPW）季节最大值与季节最小值之差的全球分布（汤绪，等，2007）
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彩图8.7.2　第16候亚洲-太平洋地区850 hPa高度、温度、降水和风的气候调整场

a．黑实线和虚线，gpm；红实线和虚线线，℃。b．mm／天，右侧图标；蓝色粗实线：5m/s，红色粗实线：10m/s。粗箭头所指为温度梯度方向，粗虚线为槽线，细箭头线为流线。彩图8.7.2a中的框区（N14°～21°，E114°～121°）和（N25°～33°，E108°～115°）为温度取值区，箭头为温度梯度方向。彩图8.7.2b中的框区（N18°～26°，E108°～120°）为风取值区。
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彩图8.7.3　第32候亚洲-太平洋地区850hPa高度、温度、降水和风的气候调整场

a．黑实线和虚线，gpm；红实线和虚线线，℃。b．mm／天，右侧图标；蓝色粗实线：5m/s，红色粗实线：10m/s。框区为降水选择区（N24°～26°，E110°～122°）。
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彩图8.7.6与图8.7.5相同，但增加了南海区域（N14°～21°，E114°～121°）与我国西南陆地区域（N25°～33°，E108°～115°）之间的距平温差（海上温度减陆地温度）
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彩图8.7.4　第41候亚洲-太平洋地区850hPa高度、温度、降水和风的气候调整场

a．黑实线和虚线，gpm；红实线和虚线线，℃。b．mm／天，右侧图标：蓝色粗实线：5m/s，红色粗实线：10m/s
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彩图8.7.7　经向去纬圈平均的850hPa温度
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彩图8.7.8　沿E110°～120°去纬带平均的降水经向（S50°～N50°）-季节（73候）气候变化
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彩图9.1.3　a．观测的气候年平均SST与陆地温度（等值线）和多模式平均误差（模拟减观测）；b．模式模拟的均方根误差（IPCC，2007）
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彩图9.1.4　观测的海洋和陆面温度的标准差（等值线），计算包含气候月平均的年循环和多模式模拟的标准差与观测标准差的偏差（色标）


 [image: ]


彩图9.1.6　年平均降水全球分布）

a．观测的年平均降水全球分布结果（m/d），是基于Xie和Arkin（1997）在1979和—1993时段的降水资料；b．多模式模拟结果，时段为1980—1999年。
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彩图9.2.8　全球观测的平均气温相对1901—1950年的距平序列（黑线）与（a）同时考虑人类活动影响的和自然强迫的多（13个）模式集合平均序列（红实线）及单个模式的距平温度序列，（b）仅仅考虑自然强迫的多模式集合平均温度距平序列（粗实线）及单个模式的模拟温度距平序列（IPCC，2007）
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彩图9.4.12　对未来百年霜日、热浪和生长季的展望，霜日和生长季只计算了热带外地区（IPCC，2007）
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彩图10.3.1　用2007年第73候、2008年第2—6候观测的850hPa温度、降水和风减去它们的纬带气候平均量和海陆地形气候变化量后的扰动量，对应2008年初我国南方低温冻雨持续灾害天气的例子

对降水的扰动量分布，从外向内，依次的黄色、橙色、暗红色分别为5、10、15mm／天的正异常，蓝色和深蓝色为降水负异常。


 [image: ]


彩图10.5.2　2008年1月25日—28日最大降水时段对应的温度（a），湿度（b），相当温度（c）的分布（E115°）
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彩图10.5.3　2008年1月25日至28日每日08时（北京时）850hPa层上的相当温度梯度模（a，℃/100km）和未来24小时降水量分布（b，mm/day）
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彩图10.5.11　三种情景下多模式集合平均的对2020—2029年和2090—2099年两个十年地面温度的展望（相对1980—1999年的平均）（IPCC，2007）

a．B1，A1B和A2三个情景；b．不同时段的平均空间分布，不同模式的可预报性的差异可以从图a中看出。
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彩图10.5.13　大洋输送带

红色所示是表层大洋输送带，深色为深海洋输送带。
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彩图10.6.1　北半球夏季和冬季区域气候变化，平均和极端降水、干旱和雪的未来情景区域评估是基于AOGCM模式的研究，区域气候模式，统计降尺度和对过程的认识。
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