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摘要  利用一个气候系统模式, 对过去千年气候演变的 3 个特征期——中世纪暖期、小冰期和

20世纪增暖期, 进行了系列平衡态模拟和瞬变强迫模拟试验, 比较了 3个特征期气候的异同点. 

结果表明: 中世纪暖期的暖信号在除北太平洋中纬度以外的全球大部分地区普遍存在, 但自然

增暖的幅度整体上较 20 世纪要弱; 北半球中高纬地区的增温幅度大于南半球. 小冰期变冷近

乎是全球性的, 在欧亚大陆及高纬地区尤为显著, 变冷极大值位于北极地区的表层. 中世纪暖

期和  20 世纪温度变化的垂直结构表现出类似特征, 最强增温都出现在热带对流层中上层的

200~300 hPa. 与暖期不同, 小冰期的变冷主要表现为极地强化. 模拟结果与重建资料的比较表

明, 模式对暖期温度变化的模拟能力强于冷期, 对中低纬地区温度变化的模拟能力强于高纬地

区. 东亚夏季风的年际变率特征受背景气候态的影响不大, 不同特征期年际变率的降水距平型

近乎相同, 但是主导周期变化显著, 东亚夏季风的准两年振荡现象在暖期更容易出现, 在冷期

则不明显. 在百年尺度上, 有效太阳辐射外强迫变化驱动的季风变化外部模态由大尺度海陆热

力对比的变化决定, 在 110°E 以东降水呈现出“南北同号”的特征, 这与伴随耦合系统内部变率

出现的“南北反号”的降水距平型不同.  
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全球增暖问题是当前气候变化研究领域关注的

重要话题. 理解 20 世纪气候增暖的机理, 需要放在

千年气候演变的大背景之下. 过去 1000 年的气候演

变, 包括 3 个特征时期: 中世纪暖期(900~1300 AD, 

简称 MWP)、小冰期(1550~1850 AD, 简称 LIA)和 20

世纪增暖(简称 20CW)[1]. 3 个特征期气候变化的强迫

因子各有不同. 在中世纪暖期和小冰期, 人类活动的

影响很小, 气候异常主要是自然变化的结果, 与太阳

活动、火山活动等自然外强迫的变化相联系. 中世纪

暖期对应火山活动减少、太阳入射增多; 小冰期对应

火山活动增多、太阳入射减少. 近百年特别是 20 世

纪后期的气候变暖 , 则可能与人为温室气体的排放

有直接联系[2].  

千年气候变化研究的 2 个核心环节, 一是资料的

重建 [3,4], 它是揭示过去气候变化事实的基础; 二是

数值模拟, 它是理解过去气候变化机理的重要手段[5]. 

早期的过去千年气候模拟研究 , 多关注某一特征期

(例如小冰期)的气候, 且采用的多是非耦合的大气环

流模式 [6,7]. 这类试验由于未考虑海洋对大气的反馈

过程, 模拟的特征期气候有一定局限性.  

近年来 , 耦合了气候系统各个圈层 (主要是大

气、海洋、陆面和海冰)的气候系统模式发展迅速, 已

经成为理解过去气候变化机理的重要工具 [8]. 关于

20 世纪气候变化的模拟研究, CMIP3(耦合模式比较计

划第 3 阶段)设计了“20 世纪气候模拟试验”(20C3M), 

在给定的外强迫作用下(主要包括太阳有效辐射、火

山活动气溶胶排放、温室气体和人为气溶胶排放、以

及土地利用的变化), 目前的耦合模式已经能够较为



 
 
 

    2011 年 9 月  第 56 卷  第 25 期 

2084   

合理地再现 20 世纪全球、半球和大陆尺度的平均温

度变化, 对于区域尺度的温度变化, 模拟结果有其局

限性、但是依然具有一定技巧[9,10]. 受计算条件的限

制, 对过去千年气候演变的模拟, 近年来才逐渐受到

重视[11~15]. 相对于 20 世纪气候模拟试验而言, 过去

千年气候模拟试验难度较大 , 这主要是因为在过去

千年的自然气候变化阶段(中世纪暖期和小冰期), 外

强迫因子的变化较小(不像 20世纪温室气体浓度增加

那样变化强烈), 这对耦合模式的敏感度是一个考验; 

对于相同的外强迫变化, 敏感度不同, 不同模式的模

拟结果彼此亦可能存在显著差异.  

为理解 20 世纪增暖在过去千年气候演变中的相

对地位, 并减少单一模式结果的不确定性, 国际耦合

模式比较计划 CMIP5 设计了“过去千年气候模拟试

验”, 计划在 2013 年前实现千年气候模拟试验结果的

国际多模式比较. 在国家自然科学基金重大项目“中

国地区树轮及千年气候变化研究”的支持下, 中国科

学院大气物理研究所大气科学和地球流体力学数值

模拟国家重点实验室(LASG/IAP)参加了 CMIP5计划, 

利用其气候系统模式 FGOALS_gl 开展了过去千年气

候模拟试验, 本文是对近期进展的系统分析. 本文拟

回答的科学问题包括: (1) 过去千年 3 个特征期温度

变化的空间分布特征有何异同点? 自然因子和人为

因子驱动气候异常的异同点如何? (2) 平衡态模拟试

验和瞬变模拟试验所揭示的特征期气候变化特征有

何异同? (3) 东亚夏季风变化的强迫模态和内部变率

模态特征有何区别?  

1  耦合气候模式、数值试验和资料简介 

本文所用模式, 是 LASG/IAP 在其“大气-海洋-

陆面 -海冰 ”耦合的气候系统模式 FGOALS 基础

上 [16~18], 为了进行千年气候模拟需要而发展的快速

耦合版本 FGOALS_gl[19]. 该耦合模式采用模块化结

构, 整个耦合系统包括 4 个模块, 即大气模式、海洋

模式、陆面模式和海冰模式, 彼此间通过耦合器进行

通量数据交换. FGOALS_gl 的大气部分为 LASG/IAP

发展的格点大气模式 GAMIL 的低分辨率版本, 水平

分辨率相当于  5.0°(经度)×4.0°(纬度), 垂直方向采用

-p 混合坐标系, 分为 26 层. 海洋模式采用 LICOM, 

它是对 LASG/IAP 第 3 代全球大洋环流模式 L30T63

的水平分辨率进行提高而形成的新版本 , 水平分辨

率为 1°×1°, 垂直方向为 30 层. 耦合模式的陆面和海 

冰分量分别采用 NCAR 发展的通用陆面模式 CLM 和

海冰模式 CSIM. 注意该耦合模式系“直接耦合”模式, 

不采用“通量订正”技术 . 关于该耦合模式的技术细

节, 参阅文献[19,20]. 该模式对 20 世纪气候演变的

模拟能力, 此前已经得到验证[10].  

本文针对过去千年气候演变的 3 个特征期, 进行

了两类数值试验——“平衡态”模拟试验和“瞬变强迫”

模拟试验. 所谓“平衡态”模拟试验, 就是在模拟积分

过程中 , 外强迫因子(有效太阳辐射)和大气成分(温

室气体、气溶胶等)取特征期的平均值; 所谓“瞬变强

迫”试验, 就是在积分过程中, 外强迫因子和大气成

分是给定的、逐年变化的.  

本文进行的 7 组试验, 具体说明如下:  

(1) 工业革命前气候控制试验(简称 1860CTL): 

固定太阳常数为: 1365 W/m2, 温室气体含量分别取

为 CO2=280.0 ppmv(1 ppmv=1 L/L, 余同), CH4= 

760.0 ppbv(1 ppbv=1 nL/L, 余同), N2O=270.0 ppbv. 

积分 1000 a, 取最后 30 a 结果进行分析.  

(2) 中世纪暖期平衡态实验(简称 MWP-E): 固定

太阳常数为 1367 W/m2, 温室气体含量固定为 CO2= 

289.6 ppmv, CH4=760.0 ppbv, N2O=270.0 ppbv. 积分

80 a, 取最后 30 a 结果进行分析.  

(3) 小冰期平衡态实验(简称 LIA-E): 固定太阳

常数为 1363 W/m2, 温室气体含量固定为 CO2 = 289.6 

ppmv, CH4=760.0 ppbv, N2O=270.0 ppbv. 积分 80 a, 

取最后 30 a 结果进行分析.  

(4) 20 世纪平衡态试验(简称 20CW-E): 固定太

阳常数为 1365 W/m2, 温室气体含量固定为 CO2= 

355.6 ppmv, CH4=760.0 ppbv, N2O=270.0 ppbv. 积分
80 a.  

(5) 中世纪暖期瞬变实验(简称 MWP-T): 初始场

为 MWP-E 试验的第 80 年 1 月, 模式中的太阳常数综

合考虑了太阳和火山活动的辐射效应 [21]. 温室气体

的演变(CO2, CH4, N2O)与 NCAR-CSM1.4 的千年模拟

实验相同(Ammann 等人[44]), 过去千年有效太阳辐射

和温室气体的演变如图 1 所示, 中世纪暖期的有效太

阳辐射明显偏强. 从 1100 a 积分至 1200 a.  

(6) 小冰期瞬变实验 (简称 LIA-T): 初始场为

LIA-E 的第 80 年 1 月, 模式中的太阳常数综合考虑

了太阳和火山活动的辐射效应 [21]. 温室气体的演变

(CO2, CH4, N2O)与 NCAR-CSM1.4 的千年模拟实验相

同(图  1). 由图 1可见, 小冰期的有效太阳辐射明显偏

弱. 从 1650 a 积分至 1750 a.  
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图 1  过去千年气候模拟试验所使用的外强迫场变化 

时间序列 
火山活动(蓝线), 太阳活动(红线), CO2(绿线), CH4(橙线), N2O (黑线) 

(7) 20 世纪瞬变实验(简称  20CW-T): 采用 IPCC 

AR4 提供的历史大气辐射强迫场, 包括自然因子(太

阳辐射、火山气溶胶)和人为因子(温室气体、硫酸盐

气溶胶等)[9]. 近百年的大气成分变化 , 主要表现为

温室气体浓度显著增加(图  1). 模拟的时间段是  1860~ 

2000 年.  

注意 LIA-E 试验中太阳辐照度比 1860CTL 少   

2 W/m2, 而 MWP-E 试验中太阳辐照度则比 1860CTL 

多 2 W/m2, 这种设置参照了国际上的通常作法, 综

合考虑了太阳辐照度和火山活动的作用(MWP 期间

太阳辐射强、火山活动弱; LIA 期间太阳辐射弱, 而

火山活动强). 表 1 对上述试验使用的太阳辐照度和

温室气体等强迫参数进行了概括总结.  

为验证模式结果 , 本文还用到以下重建资料和

观测资料: (1) 王绍武等人[1]采用树木年轮、冰芯、史

料、孢粉、洞穴以及冰川资料重建的全球 30 个站近

千年温度演变序列. (2) CMAP(CPC Merged Analysis 

of Precipitation)的逐月降水资料[22].  

2  结果分析 

2.1  温度变化的水平和垂直分布 

6 组强迫试验所模拟的不同特征时期年平均表

面温度距平(相对于 1860CTL)的分布如图 2 所示. 首

先, 在中世纪暖期 MWP(图 2(a)), 热带和副热带地区

除赤道东太平洋外一致增暖 , 北美大陆中高纬度地

区存在一暖中心, 而欧亚大陆高纬度则为冷距平; 其

次, MWP 自然增暖的幅度整体上较之 20 世纪要弱, 

后者在全球范围内更为显著; 第三, 小冰期 LIA 的自

然变冷在近乎全球范围内存在 , 但北美大陆高纬度

地区为暖距平, 大西洋地区呈现出赤道以北冷、赤道

以南暖的“双核”特征; 第四, 平衡态试验和瞬变强迫

试验的结果在温度变化分布和强度上都有所区别 , 

尤其在 MWP 和 LIA 两个特征期. 例如 MWP-T 试验

的自然增暖区域较之 MWP-E 空间分布更为广泛、强

度亦明显增强, LIA-T 试验的冷距平分布较之 LIA-E

明显偏强. 此外, 北美大陆高纬度地区的暖距平在 3

个特征期均存在 , 原因和控制试验模拟的该地区温

度偏冷有关.  

表 1  数值试验所用的温室气体浓度及太阳辐照度 a) 

试验简称 CO2(ppmv) N2O(ppbv) CH4(ppbv) 太阳辐照度(W/m2) 

1860CTL 280.0 270 760 1365 

MWP-E 289.6 270 760 1367 

LIA-E 289.6 270 760 1363 

20CW-E 355.6 270 760 1365 

MWP-T NCAR NCAR NCAR CROWLEY2000 

LIA-T NCAR NCAR NCAR CROWLEY2000 

20CW-T AR4 AR4 AR4 AR4 

a) NCAR 表示美国国家大气研究中心千年气候模拟驱动场数据; AR4 表示政府间气候变化专门委员会(IPCC)第四次评估报告“20

世纪气候模拟”试验的驱动场数据; CROWLEY2000 表示太阳辐射度资料来自 Crowley[21] 
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图 2  过去千年 3 个特征时期年平均表层气温的距平 
相对于 1860CTL 平均值, 单位: ℃. (a) MWP-E, (b) MWP-T, (c) LIA-E, (d) LIA-T, (e) 20CW-E, (f) 20CW-T 

此外, 模拟的 3 个特征期的赤道中东太平洋温度

变化都呈现出变冷的特征, 并且以小冰期 LIA 最强. 

赤道东太平洋地区的温度变化主要由海洋动力过程

(而不是热力过程)决定[10]; 冷海温异常与信风增强、次

表层冷水上翻增强所对应 [14]. 由于温度变化受海洋

动力过程而不是热力过程主导 , 如何准确地模拟赤

道中东太平洋地区的温度变化是目前耦合气候模式

面临的一个难题[23].  

为揭示特征期温度变化的垂直结构, 6 组强迫试

验所模拟的不同特征时期年纬向平均温度距平(相对

于工业革命前气候控制试验)的垂直分布如图 3 所示, 

其特点如下: 一是 MWP 和 20CW 的温度变化垂直结

构相似, 都在对流层的中层 200~300 hPa 增温最强

(图 3(a), (b), (e), (f)), 但 MWP 的自然增温较之 20CW

明显偏弱, 前者最高为 0.50℃, 后者则高于 1.0℃; 二

是 LIA 的自然变冷表现出极地强化的特征; 三是对

于自然变化特征期(MWP 和 LIA), 除 LIA 时期的高

纬地区外 , 瞬变强迫试验模拟的温度距平较之平衡

态强迫试验强度偏强, 例如 MWP-T 模拟的热带增暖

在 200~300 hPa 最多达 0.50℃左右, 高于 MWP-E 试

验的 0.30℃.  

为何在 MWP 自然增暖期和 20CW 暖期对流层温

度变化都呈现出类似的“对流层中层强化现象”? 我

们知道 , 对流层大气的能量平衡由长波辐射冷却与

对流调整加热共同决定[24]. 对于 20CW 试验而言, 随

着温室气体浓度的增加, 地面入射长波辐射增加、表

面温度升高, 对流更容易被激发、从而对对流层大气

的加热增强, 其强度大于辐射冷却, 因此最终表现为 
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图 3  过去千年 3 个特征时期年纬向平均温度距平的垂直分布 
相对于 1860CTL 平均值, 单位: ℃. (a) MWP-E, (b) MWP-T, (c) LIA-E, (d) LIA-T, (e) 20CW-E, (f) 20CW-T 

增温 ; 由于对流造成的水汽凝结主要位于对流层中

部, 所以对流层最大增温出现在对流层中部 200~300 

hPa. 对于 MWP 气候而言, 有效太阳辐射的增多直

接令表面气温升高、对流活动增加, 最终在 200~300 

hPa 出现最大增温. 因此, 不管是 MWP 还是 20CW

试验的对流层中层增温强化现象, 都可以利用辐射-

对流模型来加以解释[24].  

2.2  不同纬度的温度变化 

温度的变化因纬度而异 . 为检验耦合模式对不

同纬度温度变化模拟结果的可靠性 , 我们基于王绍

武等人 [1]重建的全球 30 个站点千年温度变化序列, 

按照自北而南的顺序 , 把模拟结果和重建资料进行

比较. 注意由于代用资料存在误差, 要精确给出温度

变化的幅度尚有难度. 因此, 参照通常的作法[14], 本

文重点比较模拟和重建温度距平的“符号一致性”. 

把模式结果插值到 30 个站点的位置, 图 4 给出 3 个

特征期瞬变模拟试验的全球 30 站温度距平的符号 

一致性检验. 可见, 符号一致性以 20CW-T 试验最

高、MWP-T 试验次之, LIA-T 试验最低. 假定重建资

料是可靠的 , 这意味着当前的耦合模式对暖期的模

拟能力, 要强于对冷期的模拟能力. 该结论是否具有

模式依赖性, 尚有待通过多模式比较来加以验证.  

另外 , 不管对于暖期还是冷期 , “模拟-重建”结 

果的符号一致性 , 在热带和副热带地区要高于高纬

度地区. 对于 MWP 和 20CW 特征期而言, 重建资料

显示 , 北半球高纬地区的温度变化幅度要大于南半

球高纬地区(图  4(a), (c)), 该特征在模拟结果中亦有

体现.  

为进一步比较不同纬度温度变化的特征, 图 5 给

出 3 个特征期瞬变强迫试验模拟的年纬向平均温度

距平随时间演变的情况. 对于 MWP-T 试验(图 5(a)), 

最强的增温出现在公元 1160 和 1180 年前后, 强度接

近 1.0℃, 基本对应有效太阳辐射的两个极大值出现

的时间段(图  1). 由于高纬度冰雪的正反馈作用, 增

温的纬度分布呈现出显著的“极地强化”现象 . 对于 
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图 4  重建(红色)和模拟(蓝色)的全球 30 个重建站点的温度

异常, 依纬度自北向南排序 
(a) MWP-T, (b) LIA-T, (c) 20CW-T. (b)系基于张洁等人[14]重新绘制. 

单位: ℃ 

20CW-T 试验而言(图 5(c)), 最强的增暖发生在 20 世

纪 70 年代以后, 同样呈现出“极地增强”的特征, 增

温幅度在 1.0℃以上, 该特征和观测事实基本一致[25]. 

对于 LIA-T 试验而言(图 5(b)), 模拟结果的极地强化

现象亦很显著, 但变冷区域主要集中在北半球, 热带

地区的变冷并不显著, 南半球在 30°S 以南有微弱的

暖距平出现.  

结合上文关于图 3 和 5 的讨论, 对于 MWP 和

20CW 暖期而言, 由于极地冰雪的正反馈作用, 表面

温度的变化在极地最强; 但对于对流层温度变化的

垂直分布而言, 受对流加热作用的影响, 温度变化的

极大值出现在热带对流层中层的 200~300 hPa 而不是

表层. 对于 LIA 而言, 温度变化的极大值出现在北半 

 

图 5  模拟的纬向平均表层气温距平随时间的演变 
单位: ℃, 均为相对于 1860CTL 试验的距平. (a) MWP-T, (b) LIA-T, 

(c) 20CW-T 

球极地地区 , 并且变冷的区域主要集中在对流层中

低层, 没有出现像暖期那种由辐射-对流平衡决定的

对流层中层温度距平的强化现象.  

2.3  降水变化的分布 

图 6 给出 6组强迫试验所模拟的不同特征时期年

平均降水距平(相对于工业革命前气候控制试验)的

分布. 不管是平衡态试验(图 6(a), (c), (e))、还是瞬变

强迫试验(图 6(b), (d), (f)), 降水变化的极大值都出现

在热带地区, 并且降水距平型基本和温度距平型(图

2)相对应 . 例如对应热带温度变化呈现出的东西反

相特征, 降水变化亦呈现出双核特征, 在日界线以东 
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图 6  过去千年 3 个特征时期年平均降水的距平 
相对于 1860CTL 平均值, 单位: mm/d. (a) MWP-E, (b) MWP-T, (c) LIA-E, (d) LIA-T, (e) 20CW-E, (f) 20CW-T 

为负距平、在日界线以西为正距平; 暖期(MWP 和

20CW)日界线以西的降水增加要强于日界线以东降

水的减少(图  6(a), (b), (e), (f)). 因此, 如上文所述, 对

流加热作用令热带地区对流层中层在 200~300 hPa 出

现增暖极大值. 20CW 的降水增加大于自然增暖阶段

的 MWP(图 6), 对应更强的对流层中层的增暖(图 3), 

这在 MWP-E 和 20CW-E 试验中体现得更为明显. 此

外, 对应 LIA 时期的赤道中东太平洋冷距平, 模拟的

赤道中东太平洋降水负距平亦很明显.  

图 7 进一步给出纬向平均降水的变化情况. 在赤

道附近, 降水的变化在经向上呈现出“双核”特征, 在

赤道上为负距平. 结合图 6 可知, 这主要由赤道中东

太平洋的降水负距平决定 . 在赤道以北沿着 10°N, 

降水表现为正距平. 在暖期(MWP 和 20CW), 沿着

10°N 的降水正距平更为显著; 而在冷期(LIA), 沿着

赤道的降水负距平更为显著 . 热带外地区的降水变

化, 在冷期幅度略强(图 7(b)), 例如 LIA 期间 60°N 以

北降水明显减少 , 而暖期的变化则不甚显著 . 注意 

降水变化的区域性特征较强 , 纬向平均只能给出一

个总体特征 , 下文我们重点关注东亚季风区的降水

变化.  

2.4  东亚夏季降水年际变率模态的变化 

图  8(a)和(b)给出观测和模拟的东亚地区年平均

降水的气候态分布. 观测中, 降水分布呈现出自东南

向西北递减的特征 . 模拟结果的主要问题在于青藏 
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图 7  模拟的年纬向平均降水距平随时间的演变 
单位: mm/d, 均为相对于 1860CTL 试验的距平. (a) MWP-T, (b) 

LIA-T, (c) 20CW-T 

高原东部(100°E, 30°N 附近)存在一个孤立的降水极

大值中心, 最大强度超过 7 mm/d. 这是低分辨率气

候模式共同存在的一个问题 , 其出现原因和模式的

地形处理有关. 在陡峭地形区, 由于气压梯度力的计

算表现为两个大项的小差 , 因此 , 通常计算误差较

大[26,27]. 从 NCAR 早期的大气模式 CCM3.5[28]到最新

的 CAM3[29], 从法国国家科研中心早期的 LMDZ 大

气环流模式 [30]到其近期版本 [31], 模拟的夏季降水分

布都存在类似的偏差.  

受季风气候的影响 , 东亚降水呈现出很强的季

节变化 . 图  8(c)和 (d)进一步分别给出热带外 (36°~ 

50°N, 100°~120°E)和副热带(21°~35°N, 100°~120°E)

区域平均降水的季节演变. 在热带外(图  8(c)), 模拟

的降水一是较之观测偏强, 最多偏强达 2.0 mm/d; 二

是季节变化峰值较之观测偏晚 1 个月左右. 在副热带

地区(图  8(d)), 模拟的降水强度接近观测, 但是季节

循环峰值同样表现为滞后约 2~3 个月.  

此外 , 模式降水在西北太平洋地区存在较大偏

差: 在观测中, 对应 ITCZ 在季风区的北向伸展, 在

热带西北太平洋存在一个降水极大值中心 , 但是该

中心在模拟结果未得到合理反映 , 原因来自大气模

式自身的模拟偏差, 这在 GAMIL 的不同分辨率版本

中都存在[20,32].  

为揭示不同特征期东亚夏季风年际变率模态的

差异, 对东亚夏季(5~9 月平均, MJJAS)降水和 850 hPa

风场距平做联合 EOF 分析, 结果如图 9 所示. 在 100°E

以东, 降水距平表现出长江流域与华北反相的特征, 

呈现出“北多南少”的双核型分布 , 这一分布型和观

测中东亚夏季降水的年际变率模态非常相似 [33]. 与

降水异常相对应, 850 hPa 的风场变化表现为反气旋

型的环流异常控制东亚季风区 . 上述特征在中世纪

暖期 MWP、小冰期 LIA、20 世纪 20CW 和控制试验

CNTL 中都体现得很清楚, 只是反气旋的经向位置和

对应的降水异常的具体位置略有差异. 由于 MWP, LIA

和 20CW 的背景气候态明显不同, 这 3 个不同特征期

东亚夏季风年际变率模态的相似性 , 表明季风年际

变率受背景气候态的影响不大. 而这 3 组试验的模态

分布与控制试验的相似性 , 表明季风年际变率的降

水和环流型, 由海陆气耦合系统的内部变率决定, 受

外强迫因子(包括有效太阳辐射、温室气体和气溶胶)

的影响不大.  

此前有研究工作指出 , 由于中世纪暖期和小冰

期的气候平均态差异很大 , 这种气候平均态的显著

变化 , 会使得在年际变率尺度上 , 东亚中纬度地区

(40°N 以北)降水的变化与热带、副热带降水变化的联

系发生变化(中世纪暖期更强)[34]. 但是, 这种变化关

系在本文结果中并不显著 , 意味着前人的结果具有

模式依赖性 , 未来有待利用更多的模式结果对上述

关系进行检验.  

尽管东亚夏季风年际变率模态的空间分布在 3

个特征期表现出和控制试验非常相似的特征 , 但是

其年际变率的周期却存在显著差异. 对联合 EOF 分

析第一模态的主分量时间序列分别做功率谱分析 , 

结果如图 9 下排所示. 在暖期(包括 MWP 和 20C), 谱 
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图 8  降水的年平均气候态分布和季节循环 
单位: mm/d. (a) CMAP 1979~2000 年平均; (b) 模式 20CW-T 试验平均; (c) 36°~50°N, 100°~120°E 区域平均降水季节循环; (d) 21°~35°N, 

100°~120°E 区域平均降水的季节循环 

 

图 9  模拟的东亚夏季风年际变率主导模态及相应主分量的功率谱分析 
上排, 填色为降水距平, 单位: mm/d; 矢量为 850 hPa 风场距平, 单位: m/s; 下排, 横坐标单位为 a; 3 条彩色虚线由上至下依次表示 1%, 2.5%和

5%的信度检验线. (a) MWP-T, (b) LIA-T, (c) 20CW-T, (d) 1860CTL 
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值表现为双峰, 其中 MWP 的结果存在 5 和 3 a 两个

周期, 而 20CW 的结果存在 4.5 和 2.5 a 两个周期; 在

冷期(包括 LIA 和控制试验), 谱值主要表现为单峰, 

LIA 和 CNTL 的结果主导周期都约为 4 a, 准两年振

荡特征不明显 . 因此 , 东亚夏季风的准两年振荡现

象[35~37], 在相对暖的气候背景下更容易出现, 在冷期

则不显著.  

2.5  东亚夏季降水变率外部模态和内部模态的 

比较 

在过去千年气候演变模拟中 , 夏季风的变化模

态可以分作两类 [34]: 一是外部模态(external mode), 

它来自外强迫(太阳辐射、火山活动等)的作用; 二是

内部模态(internal mode), 它来自海洋-大气-陆面-海

冰耦合系统的内部相互作用. 揭示外部模态的方法, 

是计算 MWP 和 LIA 期间的气候平均态之差, 由于这

种差异完全是由于有效太阳辐射外强迫变化引起的, 

因此被称作“外部模态”. 揭示“内部模态”的方法, 是

利用工业革命前气候控制试验的长期积分结果 , 计

算梅雨区(21°~35°N, 105°~120°E)区域平均的 MJJAS

降水距平的时间序列 , 以正负一个标准差为标准做

合成分析(以降水负年减去降水正年表示), 得到降水

和环流距平型 . 根据上述方法得到的耦合模式的外

部模态和内部模态如图 10 所示. 外部模态的风场异

常在 110°E 以东表现为弱的反气旋式环流, 东亚大陆

地区受弱的向北的异常风控制 ; 对应的降水距平表

现为 110°E 以东的南北同号变化, 即“同涝同旱”, 或

者说“南北同号”. 内部模态的风场异常, 和年际变率

模态非常相似, 在 35°N 以南的东亚-西太平洋地区表

现为强的反气旋式环流, 在 35°N 以北、110°E 以东

表现为气旋性环流异常 , 对应的降水距平型表现为

“北多南少”, 即“南北反号”.  

 

图 10  东亚夏季风变率的外部模态((a), (c))和内部模态((b), (d))的比较 
(a), (b) 彩色背景为降水距平, 单位: mm/d; (c), (d) 彩色背景为表层气温距平, 单位: K; 图形中的矢量为 850 hPa 风场距平, 单位: m/s. 强迫模

态((a), (c))利用 MWP–LIA 之差表示; 内部模态((b), (d))取梅雨区(21°~35°N,105°~120°E)区域 MJJAS 平均降水序列, 根据正负一个标准差做合

成(负减正)
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如何理解外部模态和内部模态的季风环流异常? 

海陆热力差异是造成季风异常的重要驱动因子 . 图

10(c)和(d)分别给出外部模态和内部模态对应的表层

气温变化, 伴随外部模态出现的温度异常, 表现为东

亚大陆的整体增暖. 随着有效太阳辐射的增多, 东亚

大陆的增暖幅度在中高纬度强于低纬度、陆地强于海

洋, 这使得海陆热力对比增大, 同时在中高纬度有热

低压形成, 沿着整个东亚大陆纬向压力梯度都增大, 

导致在 25°N 以北向北的经向风一致增强(图 10(c)).  

伴随内部模态出现的温度异常 , 主要表现为

105°E 以东、20°~40°N 之间的局地增暖, 其南北两侧

受冷异常控制(图 10(d)). 这种温度距平的分布, 由局

地降水的凝结潜热加热决定(图  10(b)), 而降水的变

化则由热带大洋的自然年际变率现象 ENSO 通过遥

相关影响东亚季风环流异常而决定[38~40].  

为从更大空间尺度上理解影响外部模态和内部

模态的海陆热力对比之不同, 图 11 给出了全球范围

内的表面气温距平分布. 对于外部模态(图 11(a)), 温

度的变化主要表现为北半球陆地区域的一致显著增

暖 , 而东亚大陆邻近海洋地区的温度变化则表现为

微弱的增暖(或者变化不显著). 上述温度距平型意味

着海陆热力对比的加大 , 对应东亚夏季风环流的增

强. 而对应于内部变率模态(图 11(b)), 温度变化的显

著特征主要表现为赤道中东太平洋的温度异常 , 对

应 ENSO 的冷位相[10], 表明热带太平洋的年际变率

现象 ENSO 是造成季风内部变率的根本原因.  

此前的工作表明, FGOALS_gl 在外强迫不变的

情况下对气候系统内部自然年际变率 ENSO 的模拟

较为合理[25], 但对于在太阳辐射、火山活动等外强迫

条件下的 ENSO 百年际尺度变率的模拟能力则相对

较差[41]. 由于 ENSO 通过遥相关影响东亚夏季风环

流异常并决定该地区降水的变化 , 因此耦合模式中

热带太平洋海洋过程对季风变化内部模态的贡献较

大 ; 由太阳有效辐射变化引起的百年尺度的季风变

化外部模态 , 则主要受大尺度海陆热力对比的变化

决定, 百年际尺度的 ENSO 变率对其贡献较小.  

3  结论和讨论 

本文采用国际上通用的过去千年气候变化强迫

数据(包括太阳辐照度变化和火山活动引起的有效太

阳辐射变化、温室气体、气溶胶), 驱动 LASG/IAP

气候系统模式 FGOALS_gl, 进行了工业革命前气候 

 

图 11  东亚夏季风变率的强迫模态(a)和内部模态(b)对应的

表层气温距平分布型(单位: K) 

控制试验和 6 组特征期气候强迫模拟试验, 从温度、降

水和东亚夏季风年际变率和强度的角度, 对过去千年 3

个特征期的气候进行了模拟和比较, 主要结论如下:  

(1) 相对于工业革命前气候(1860 年)控制试验 , 

中世纪暖期的表层温度变化在全球大部分地区表现

为暖距平、幅度在 0.40℃左右. 暖中心位于北美大陆

高纬地区, 强度超过 1.0℃. 但在北太平洋中低纬度

地区为冷距平, 欧亚大陆亦以变冷为主要特征(局部

地区有微弱暖距平). 增温的极地强化现象在 MWP

和 20CW 暖期都存在, 北半球高纬地区的增温幅度

大于南半球高纬地区. 中世纪暖期的自然增暖幅度, 

整体上较之 20 世纪要弱.  

(2) 相对于工业革命前气候(1860 年)控制试验, 

小冰期的自然变冷几乎在全球范围内都存在 , 欧亚

大陆及高纬度地区变冷尤为显著、超过1.0℃, 但大

西洋地区呈现出赤道以北冷、赤道以南暖的双核特征, 

北美大陆高纬度地区为暖距平 . 小冰期温度变化的

极大值出现在北半球极地地区 , 变冷主要发生在对

流层中低层.  
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(3) 中世纪暖期和 20 世纪温度变化的垂直结构

呈现出类似的特征. 就纬向平均温度而言, 最强增温

都出现在对流层中层 200~300 hPa, 前者最高为 0.50℃, 

后者高于  1.0℃. 热带对流加热作用以及水汽凝结主

要位于对流层中部, 是造成对流层强化增暖的原因. 

与暖期不同 , 小冰期的变冷主要表现出极地强化的

特征.  

(4) 平衡态试验和瞬变强迫试验模拟的温度距

平在空间型和强度上存在差异 , 特别是在  MWP 和

LIA 两个特征期. 瞬变强迫试验模拟的 MWP 自然增

暖区域较之平衡态试验分布更广、强度偏大; 瞬变强

迫试验模拟的 LIA 冷距平亦强于平衡态试验. 模拟

与重建资料的同号性检验表明 , 耦合模式对暖期温

度距平的模拟能力要强于冷期.  

(5) 热带降水的变化受海温距平影响 . 在暖期

(MWP和 20CW), 沿着 10°N的降水正距平变化较显著; 

在冷期 (LIA), 沿着赤道的降水负距平变化较显著 . 

在不同的特征期, 东亚夏季风降水的年际变率特征, 

在 100°E 以东都表现出长江流域与华北反相的特征, 

呈现出“北多南少”的双核型分布 , 表明季风年际变

率受背景气候态的影响不大 . 但是东亚夏季风的准

两年振荡现象, 在暖期更容易出现, 在冷期则不明显.  

(6) 在百年尺度上, 受有效太阳辐射变化所引起

的季风变化的外部模态, 在 110°E 以东降水呈南北同

号变化, 即“同涝同旱”, 它主要由大尺度海陆热力对

比的变化决定 . 而由海气耦合系统内部变率产生的

内部模态, 在降水距平型表现为“南北反号”, 主要与

耦合系统的 ENSO 变率存在联系.  

对过去千年气候变化的模拟 , 国际上尚处于起

步阶段. 较之 PMIP(古气候模拟比较计划)此前组织

的 6 ka BP“中全新世”和 21 ka BP 的“末次冰期冰盛

期”气候的模拟, 千年气候模拟难度更大. 这是因为

在过去千年的时段内 , 由太阳入射和火山气溶胶外

强迫变化所引起的有效太阳辐射的变化幅度 , 远比

中全新世和末次冰期冰盛期要弱 , 这对于气候模式

的敏感度是一个挑战. 例如, 在同样的太阳和火山活

动因子历史记录的强迫下 , 就北半球或全球平均气

温序列来说 , 不同模式对过去数百年到千年气候的

模拟结果和重建记录接近; 但就空间分布特征而言, 

彼此间差别很大 , 气温变化幅度的定量比较亦因模

式不同而不同[42,43]. 因此, CLIVAR/PAGES 联合工作

组致力于推动关于多模式间的比较以及模式与气候

重建指标的比较方面的国际行动. LASG/IAP 气候模

式将参加 PMIP为政府间气候变化专门委员会第五次

评估报告(IPCC AR5)组织的千年气候瞬变模拟实验, 

本文结果为之提供了基础参考. 此外, 以前关于千年

气候片段的模拟研究多关注某一特征期的气候 , 或

是关注中世纪暖期、或是小冰期, 且多为平衡态模拟, 

本文则通过系统性的进行平衡态模拟和瞬变强迫模

拟试验, 综合比较了过去千年 3 个特征期气候的异同

点、平衡态模拟实验和瞬变模拟实验的异同点, 并讨

论了自然和人为因子驱动气候异常的异同点 , 这是

对本领域模拟研究工作的一个重要完善.  

千年气候模拟结果对模式性能的依赖性 , 是一

个需要注意的问题. 本文基于 LASG/IAP 气候系统模

式对过去千年的特征期气候进行的模拟 , 与国际上

其他模拟工作相比[6,7], 从全球、半球和大陆尺度来看, 

模拟结果彼此接近. 但是, 受模式性能、强迫资料重

建中的误差等影响 , 模拟结果在区域特征细节上尚

存在不同之处. 未来有待基于 PMIP 为 IPCC AR5 组

织的千年气候模拟实验 , 通过进行多模式的比较来

克服结果的模式依赖性.  
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