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摘要  使用国际古气候模拟比较计划第1~3阶段中共61个气候模式的数值试验结果, 首先定量

评估了它们对于当代中国年平均、夏季和冬季降水气候态的模拟能力, 而后根据择优选取的26

和16个气候模式分别对全新世中期和末次冰盛期中国季风区面积、季风降水以及季风降水强度

变化进行了集中研究. 结果表明: 相对于参考时期, 全新世中期中国季风区面积、季风降水及其

强度分别在26, 26和22个模式中模拟增加, 平均增幅依次为10.7%, 18.7%和7.3%, 这主要是源于

轨道强迫所导致的夏季经向温度梯度的减小以及夏季东亚与临近海域间热力对比的增大, 海洋

反馈的作用相对有限; 上述模拟结果与季风区内的地质记录基本相符. 在末次冰盛期, 中国季

风区面积和季风降水在15个模式中减小、季风降水强度在所有16个模式中减小, 平均减幅依次

为7.7%, 25.1%和14.3%, 夏季经向温度梯度的增加以及纬向和经向陆地和海洋间热力对比的减

小是其内在动力学机制, 海洋反馈有一定的抑制作用; 以上模拟结果与季风区内较为有限的地

质记录是定性一致的.  
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季风降水在全球水循环中起着举足轻重的作用, 

与季风区人民的生活息息相关[1]. 在过去50年全球变

暖背景下, 季风降水格局发生了很大变化 [2~5], 各种

时间尺度上季风降水变化及其成因是气候学领域的

热点和难点之一. 近些年来, 全球季风变化研究日益

受到学者重视 , 但他们多关注于当代和未来季风降

水 [4~8]或是根据地质记录来重建局地季风降水变

化[9~14], 对轨道尺度上季风变化的模拟研究很少.  

全新世中期(距今约6000年, 或称之为全新世大

暖期)和末次冰盛期(距今约21000年, 或称之为末次

盛冰期、末次冰期冰盛期)是轨道尺度上两个十分重

要且被广为研究的时期 , 大量地质资料表明前者气

候较现在偏暖偏湿、后者则偏冷偏干[15]. 从动力学机

理上理解这两个极端冷暖时期的气候变化有助于更

好地认识当代气候 , 从而为未来气候变化预估提供

参考. 为此, 国际古气候模拟比较计划先后采用了不

同复杂程度的气候模式针对这两个时期进行了大规

模的数值模拟试验. 就季风变化而言, 国际上的以往

研究工作主要侧重于全球和半球尺度 , 很少关注除

北非以外的其他季风区 [16~18]. 聚焦于东亚地区 , 中

国学者开展的单个和多个气候模式的模拟试验结果

表明, 尽管还存在着一定的不确定性, 东亚夏季风在

全新世中期增强[19~25], 在末次冰盛期减弱[21,26,27], 海

洋和植被反馈对其有一定的调制作用 . 需要指出的
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是, 一方面, 这些研究仅着眼于传统6~8月的夏季降

水或者季风环流变化; 另一方面, 有研究指出, 季风

区范围在当前全球气候变化背景下也发生了很大变

化[2,4], 但其在过去极端冷暖时期如何变化尚不清楚, 

因此至今尚未有工作涉及到这两个时期中国季风区

范围和季风降水变化问题.  

鉴于以上认识 , 本文使用现阶段国内外所有可

利用的气候模式的试验结果 , 集中研究了全新世中

期和末次冰盛期中国季风区面积、季风降水和季风降

水强度变化 , 重点关注的是多模式集合平均结果及

其内在动力学机制.  

1  模式和资料 

全新世中期和末次冰盛期气候模拟试验数据来

自于国际古气候模拟比较计划 [28], 包括第1阶段中

17个大气模式和9个大气-混合层海洋耦合模式, 第2

阶段中14个大气-海洋耦合模式和5个大气-海洋-植

被耦合模式 , 第3阶段中16个大气-海洋耦合模式和

大气-海洋-植被耦合模式(以下统称为耦合模式). 其

中 , 48和33个模式分别进行了全新世中期和末次冰

盛期数值试验, 两个时期的参考试验在第1阶段中均

为现代气候试验 , 在第2和第3阶段中均为工业革命

前期气候试验 . 以上61个模式的基本信息请参见表

S1, 其水平分辨率分布范围为近似7.5°×4°到近似

1°×1°, 平均水平分辨率约3.75°×3°. 用于评估模式

对中国现代降水气候态模拟能力的资料来自于全球

气候降水计划 (以下简称观测 )的月平均降水资料 , 

水 平 分 辨 率 为 2.5°×2.5°, 选 取 时 段 为 1979~2008

年 [29]. 由于不同模式水平分辨率不同 , 为了更好地

研究季风区面积及其变化 , 采用双线性插值法将所

有模式和观测资料统一插值到0.5°水平分辨率的经

纬度格点上.  

全新世中期试验的边界条件包括地球轨道参数

和大气温室气体浓度变化 , 前者导致该时期北半球

大气层顶入射太阳辐射的季节循环增加约5%, 其中

夏季入射太阳辐射量增加 , 而冬季入射太阳辐射量

减少 [30]. 在国际古气候模拟比较计划第1阶段中, 全

新世中期和参考时期大气二氧化碳浓度分别为280和

345 ppm(1 ppm=1 L/L, 余同); 而在第2和第3阶段

中, 两个时期大气二氧化碳浓度均为280 ppm, 大气

甲烷浓度分别为650和760 ppb(1 ppb=1 nL/L, 余同). 

末次冰盛期试验的边界条件包括地球轨道参数[30]、陆

地冰盖、地形、海陆分布以及大气温室气体浓度变化, 

主要表现为陆地冰盖扩张并引起海陆分布、地形高度

等的变化 . 在国际古气候模拟比较计划第1阶段中 , 

末次冰盛期(参考时期)大气二氧化碳浓度为200 ppm 

(345 ppm); 第2和第3阶段中, 大气二氧化碳、甲烷和

氧化亚氮浓度分别为185 ppm, 350 ppb和200 ppb(280 

ppm, 760 ppb和270 ppb). 全新世中期和末次冰盛期

试验中 , 海洋表面温度在大气模式中分别为现代值

和重建值 [31], 而在耦合模式中均由海洋模式计算所

得 . 有关这两个时期气候模拟更为详细的边界条件

和试验设计请参阅文献[17,28].  

2  气候模式能力评估 

季风气候的主要特点是夏季与冬季地表盛行风

方向相反, 且夏季湿润与冬季干燥对比显著 [1,32]. 根

据文献[5], 本文将中国季风区定义为夏季与冬季降

水量之差大于2 mm/d, 且夏季与年总降水量之比大

于55%的区域 , 其中夏季取5~9月 (MJJAS), 冬季为

11~3月(NDJFM). 根据这一定义 , 1979~2008年观测

资料中的中国季风区平均面积为6.5×106 km2, 占陆

地国土面积的67.7%, 包括华南、华东、华北、东北

大部和青藏高原东南部(图  1). 需要说明的是 , 华南

存在一小块季风空白区, 这是由于在那里3~4月份的

降水也较多 , 使得夏季占年总降水量的比例不足
55%.  

气候模式能否从空间分布和幅度上合理模拟当

代中国的年平均、夏季和冬季降水气候态, 在很大程

度上决定了它们对于过去季风气候模拟的可信度 . 

为此, 针对中国大陆地区4470个格点, 本文首先计算

了每个模式在参考试验下相对1979~2008年观测气候

态的空间相关系数、标准差和中心化均方根误差, 并

将所有信息直观地绘制在了Taylor图中[33]. 如图2所

示, 模拟和观测的年平均、夏季和冬季降水之间的相

关系数范围分别为0.05~0.95, 0.17~0.94和0.18~ 

0.92, 标准化后的标准差依次为0.23~2.49, 0.24~2.62

和0.59~2.96, 标准化后的中心化均方根误差分别为

0.31~2.20, 0.37~2.22和0.43~2.75. 由此可知, 大部分

模式有较好的模拟能力 , 国际古气候模拟比较计划

第3阶段模式的模拟能力总体最优 , 而第1阶段模式

的性能相对最差. 为剔除那些较差的模式, 设置了两

个定量标准. 首先, 相关系数必须为正值且在99%的

信度水平上显著, 即相关系数大于0.04; 其次, 中心 
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图 1  用观测资料所得的参照时段 1979~2008 年中国季风区(灰色点区). 根据第 2 节定义 

Figure 1  Monsoon areas over China (stippled, grey) obtained from observation for the period 1979–2008. According to the definition as detailed in 
Section 2 

化均方根误差在1.5个标准差以内. 据此, 15个模式被

剔除.  

为了进一步评估各模式模拟中国季风降水幅度

的能力, 本文计算了图1所示季风区内观测和剩下46

个模式在参考试验下模拟的区域平均降水量 . 在剩

下的39个全新世中期气候模式参考试验中 , 模拟的

区域平均夏季、冬季和年平均降水变化范围分别为

3.85~7.70, 0.89~2.65和2.51~4.76 mm/d; 在剩下的22

个末次冰盛期气候模式参考试验中依次为3.85~7.98, 

1.05~2.53和2.51~5.02 mm/d; 而观测值分别为4.84, 

0.96和2.77 mm/d. 为此, 将偏离观测值75%的范围

设为另一个挑选模式的标准. 经过筛选, 13和6个模

式分别从全新世中期和末次冰盛期气候模式组中被

剔除. 最终, 分别有26和16个模式(表S1中星号标注)

被用于全新世中期和末次冰盛期中国季风区研究 . 

需要指出的是 , 上述择优选取的模式集合平均结果

能够较好地模拟中国夏季、冬季和年平均降水的大尺

度分布特征 , 且模拟性能要优于大部分单个气候模

式(图2).  

3  结果分析 

3.1  全新世中期 

相对于参考时期 , 全新世中期中国季风区面积

在所有26个模式试验中均表现为扩张(图3(a)), 增加

幅度为0.2×106(2.5%)~2.1×106(47.8%) km2, 在所有模

式集合中增加0.7×106 km2或10.7%. 就参考时期而

言, 10个模式模拟的季风区范围比观测要偏大, 而不

同类型模式的集合平均结果中大气模式模拟的范围

相对最大, 其季风区的西边界较观测的范围西伸、东

边界则向西有所收缩. 在全新世中期, 季风区在所有

模式中一致表现为相对参考时期向西、向东扩张(图

4(a)), 这意味着东亚夏季风整体上在加强.  

根据前述季风区的定义 , 为了探讨上述季风区

变化究竟来自何者的贡献 , 本文计算了两个时期季

风区发生变化区域内的夏季与冬季降水之差以及夏

季和年平均降水变化 . 全新世中期区域平均夏季减

冬季降水在所有26个模式中均模拟增加 , 变化范围

为0.48(26.9%)~2.49(40.2%) mm/d, 平均增加0.78 mm/d

或 55.1%; 夏季降水增加 0.33(12.9%)~1.52(126.2%) 

mm/d, 所有模式平均增加0.59 mm/d或20.4%; 年平

均降水在所有26个模式中一致增加, 平均增幅为0.15 

mm/d或8.8%. 值得注意的是 , 夏季降水增幅要远大

于年降水的增幅 , 因而夏季与年平均降水之比在所

有模式中均模拟增加. 由此, 全新世中期中国季风区

的扩张来自于两方面的贡献 , 即夏季与冬季降水之

差以及夏季与年平均降水之比的共同增加.  

夏季降水通常能够较好地反映季风强度 , 这是

因为季风区内的年降水往往是由夏季降水主导的 . 

根据文献[4,5], 将中国季风降水定义为季风区内夏

季降水的总和 , 而季风降水强度则由季风区内的区

域平均夏季降水来衡量. 如图5(a)所示, 全新世中期 
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图 2  参照时段 1979~2008 年, 模拟相对于观测场的 Taylor 图. 61 个气候模式模拟的中国(a)年平均、(b)夏季和(c)冬季降水气候态. 图中数字

对应表 S1 中的模式, 橙色、蓝色和绿色数字分别对应国际古气候模拟比较计划第 1, 2 和 3 阶段中的模式, 红色和黑色星号分别表示最终用于

全新世中期和末次冰盛期气候分析的 26 和 16 个模式集合平均, REF 点表示观测. 其中, 数字到原点的距离表示模拟与观测场之间的标准差之

比, 数字对应的方位角位置表示模拟与观测场之间的空间相关系数(斜虚线表示 99%信度水平), 数字到 REF 点的距离表示经观测场标准差标

准化之后的中心化均方根误差 

Figure 2  Taylor diagram for displaying normalized pattern statistics of precipitation by models against observation for the period 1979–2008. Clima-
tological (a) annual, (b) MJJAS, and (c) NDJFM precipitation over China of the 61 models for the reference period. Each number represents a Model ID 
(See Table S1); orange, blue, and green numbers represent PMIP1, PMIP2, and PMIP3 models, respectively; red and black stars represent the ensemble 
means of the 26 and 16 models finally chosen for the mid-Holocene and last glacial maximum climate analyses, respectively; and observation is con-
sidered as the reference (REF). The radial distance from the origin is the normalized standard deviation of a model; the SCC between a model and the 
reference is given by the azimuthal position of the model, with oblique dotted line showing the 99% confidence level; and the normalized CRMSD 
between a model and the reference is their distance apart 

 

图 3  相对于参考时期, 中国季风区面积及其百分比变化. 图中数字对应表 S1 中的模式, 橙色、蓝色和绿色数字分别对应国际古气候模拟比

较计划第 1, 2 和 3 阶段中模式, 橙色、蓝色、绿色和红色星号分别代表第 1, 2, 3 阶段和所有模式集合平均结果 

Figure 3  Differences in monsoon areas over China and the corresponding percentage changes with respect to the reference period. Each number rep-
resents a Model ID (See Table S1); orange, blue, and green numbers represent PMIP1, PMIP2, and PMIP3 models, respectively; orange, blue, green, 
and red stars represent the ensemble means of PMIP1, PMIP2, PMIP3, and PMIP models, respectively  

季风降水在所有26个模式中一致增加 , 幅度为1.7× 

109~18.4×109 m3/d, 在所有模式集合中增加6.0×109 

m3/d或18.7%. 相应地 , 季风降水强度在22个模式中

模拟增强0.01~1.57 mm/d, 而在其余4个模式中减弱

0.003~0.27 mm/d, 在所有模式中增强0.34 mm/d或

7.3%. 相比较而言 , 季风降水及其强度在大气模式

中的增幅略大于耦合模式 , 表明海洋反馈起到了一

定的抑制作用. 图4(c)进一步显示了所有模式集合中

全新世中期夏季降水变化的空间分布 , 主要表现为

大部分季风区夏季降水增加0~2 mm/d, 其中最大降

水出现在喜马拉雅山南麓 , 这是由于模式水平分辨

率不足所致[34].   

在动力学机制上 , 由于全新世中期地球轨道参

数和大气温室气体浓度变化, 东亚夏季温度(即地表 
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图 4  相对于参考时期, 中国季风区和夏季降水变化. (a), (b)中, 灰色表示该时期和参考时期共有的季风区, 蓝色(红色)表示该时期相对于参考

时期扩展(减少)的季风区 

Figure 4  Changes in monsoon areas and MJJAS precipitation over China with respect to the reference period. In (a) and (b), grey indicates the com-
mon areas between the mid-Holocene/last glacial maximum and the reference period, and blue (red) indicates expanded (reduced) monsoon areas at the 
mid-Holocene/last glacial maximum relative to the reference period  

 

图 5  相对于参考时期, 中国季风降水和季风降水强度变化. 图中数字和符号同图 3 

Figure 5  Differences in monsoon precipitation and monsoon precipitation intensity over China with respect to the reference period. Numbers and 
markers are the same as in Figure 3  

2 m气温)相对于参考时期发生了显著变化(图6(a)). 

一方面 , 轨道强迫导致中国区域大气层顶夏季入射

太阳辐射平均增加了14.8 W/m2或3.4%[30], 相应地, 

夏季温度变化幅度随纬度增加而增大 , 其中在大约

30°N以北为升温、以南为降温, 造成由低纬指向高纬

的夏季经向温度梯度减小 , 有利于低层出现南风异

常 , 使得东亚夏季风环流加强 , 从而带来充沛水汽 , 

最终导致中国季风降水增加; 另一方面, 较强的夏季

风环流有利于季风雨带整体向北推移 , 对应中国季

风区面积增加. 与此同时, 夏季温度在东亚大陆显著 
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图 6  夏季温度(地表 2 m 气温)和海洋表面温度变化(℃). 相对于参考时期, 全新世中期(a) 26 个模式模拟的夏季温度和(b) 17 个耦合模式模拟

的夏季海洋表面温度变化; 末次冰盛期(c) 16 个模式模拟的夏季温度和(d) 7 个耦合模式模拟的夏季海洋表面温度变化 

Figure 6  Differences in MJJAS temperature (surface air temperature at 2 m) and sea surface temperature (°C). Mid-Holocene-reference differences in 
MJJAS (a) temperature from 26 models and (b) sea surface temperature from 17 coupled models; Last glacial maximum-reference differences in 
MJJAS (a) temperature from 16 models and (b) sea surface temperature from seven coupled models  

升高, 而在其临近海域变化较小, 使得东亚大陆和西

北太平洋之间的纬向热力对比加强 , 气压梯度力增

大, 有利于低层的风和水汽向内陆输送. 从定量角度

来看 , 10°~50°N范围内90°~135°E和135°E~180°之间

的区域平均夏季温差在所有模式集合中平均增加了

0.42℃ . 另一方面 , 夏季东亚大陆升温而南海降温 , 

造成低纬度海洋和高纬度大陆之间的经向热力对比

加大. 综上所述, 轨道强迫导致的夏季经向温度梯度

减小以及纬向、经向陆地和海洋间热力对比的增大是

全新世中期中国季风区面积、季风降水及其强度增加

的主要原因 , 这与该时期东亚夏季风环流的加强是

相吻合的[25].  

另外需要指出的是 , 全新世中期季风降水和季

风降水强度在大气模式中的增幅略大于耦合模式, 在

一定程度上反映了海洋反馈的抑制作用, 这与以往的

一些工作是相符的[16,35,36]. 根据提供海洋数据的17个

耦合模式的试验结果, 夏季东亚大陆临近海域的海洋

表面温度在30°N以北整体偏暖、以南偏冷(图6(b)); 与

之不同, 6个大气模式中的海洋表面温度固定为现代

值. 相对于耦合模式, 大气模式中的全新世中期夏季

温度在东亚大陆和西北太平洋均模拟更高 , 故两者

模拟的纬向陆地和海洋间热力对比差别不大 . 另一

方面, 0°~50°N内夏季经向温度梯度变化在大气和耦

合模式中亦相差不大 , 这表明海洋反馈的抑制作用

是有限的.  

3.2  末次冰盛期 

末次冰盛期中国临近地区海陆分布因海平面下

降而发生了很大程度的变化 , 为与参考时期和全新

世中期季风区变化进行比较 , 下文仅分析了当代陆

地区域季风的变化. 与全新世中期变化总体相反, 末

次冰盛期中国季风区面积相对于参考时期在15个模

式中模拟减少 , 变化幅度为0.4×106(9.9%)~3.2× 

106(48.5%) km2, 仅在COSMOS-ASO模式中模拟增
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加0.6×106 km2或9.9%(图3(b)). 所有模式集合中, 季

风区面积平均减少0.5×106 km2, 相对参考时期减少

7.7%. 末次冰盛期季风区变化的空间分布在大部分

模式中表现一致 , 主要表现为季风区的西边界向东

退缩(图4(b)), 其退缩幅度在大气模式中要大于耦合

模式, 尤其表现在东北大部分地区; 季风区东边界在

大气模式中表现为在东部地区略微东扩、东南沿岸则

为西退, 而在耦合模式中大体表现为向西退缩, 所有

模式集合中季风区在长江和黄河下游东扩、东部其他

地区则略为西退(图4(b)).  

末次冰盛期中国季风区面积的退缩与季风变化

区内夏季与冬季降水之差、夏季以及年平均降水的一

致减少有关 . 其中夏季与冬季降水之差在15个模式

中模拟减少0.34(9.1%)~2.81(70.3%) mm/d; 夏季和年

平均降水在所有16个模式中均模拟减少, 幅度分别为

0.36(7.7%)~2.79(48.2%) mm/d和0.28(16.7%)~1.25(34.3%) 

mm/d. 注意到15个模式中的夏季降水减少幅度均要

大于年平均降水 , 因而夏季与年平均降水之比也相

应减小. 就所有模式集合平均而言, 夏季与冬季降水之

差、夏季和年平均降水依次减小0.64(23.7%), 0.86 

(25.2%)和0.51(25.0%) mm/d, 表明末次冰盛期中国季

风区面积的减少来自于两方面的贡献, 即夏季与冬季

降水之差以及夏季与年平均降水之比的共同减小.  

与上述季风区面积变化类似 , 末次冰盛期季风

降水及其强度也都表现为减小(图  5(b)). 其中季风降

水在15个模式中模拟减少4.8×109~15.9×109 m3/d, 仅

在COSMOS-ASO中模拟增加0.5×109 m3/d, 所有模式

集合中减少8.4×109 m3/d, 相对于参考时期减小25.1%; 

季风降水强度在所有16个模式中模拟减小0.29~1.61 

mm/d, 平均减小0.69 mm/d或14.3%. 此外, 与季风区

面积变化结果类似 , 大气模式模拟的末次冰盛期季

风降水减少量要大于耦合模式的值 , 意味着海洋反

馈在其中起到了一定的抑制作用. 与之相对应, 夏季

降水变化的空间分布在大气和耦合模式间也表现迥

异 . 大气模式模拟的最大降水减少量为4 mm/d, 且

位于中国东南部及青藏高原南部 , 而耦合模式模拟

的降水减幅不超过2 mm/d, 两者联合导致所有模式

集合中的降水(图4(d))空间分布与大气模式相似、幅

度则与耦合模式更为接近.  

在动力学机制上 , 末次冰盛期陆冰和海冰大规

模发育以及较低的大气温室气体浓度导致东亚夏季

温度相对于参考时期显著降低(图  6(c)). 其中, 东亚

大陆北部的降温整体上大于其南部地区 , 导致该时

期经向温度梯度增加, 从而低层出现北风异常, 并从

高纬度携带相对干冷的空气 , 抑制了来自赤道的南

风气流和水汽向东亚大陆输送. 同时, 东亚大陆的变

冷幅度要强于西太平洋和南海 , 导致陆地和海洋之

间的纬向、经向热力对比均减弱. 上述变化同样是造

成末次冰盛期东亚夏季风环流减弱的主要原因 [27], 

东亚季风环流减弱与季风降水减少、季风区面积减小

相对应. 就所有16个模式平均而言, 10°~50°N范围内

90°~135°E和135°E~180°之间的区域平均夏季温度之

差减小了0.73℃, 这极大地抑制了对流层低层水汽向

中国内陆的输送.  

如前文所述 , 末次冰盛期季风区面积和季风降

水在大气模式中的减小幅度要大于耦合模式 , 反映

了海洋反馈的抑制作用. 图6(d)显示, 末次冰盛期夏

季东亚大陆周围海域海洋表面温度均模拟偏冷 , 其

中最强的变冷出现在40°N附近的北太平洋 . 因为大

气模式中的海洋表面温度为重建值并在试验中保持

不变, 所以它们模拟的西北太平洋地表2 m气温的变

冷幅度要弱于耦合模式 , 加之两者模拟的东亚大陆

变冷幅度差别不大 , 从而使得大气模式模拟的陆地

和海洋间纬向热力对比的减小幅度整体上要大于耦

合模式的值 . 定量而言 , 10°~50°N范围内90°~135°E

和135°E~180°之间的区域平均夏季温差在3个大气模

式中减小1.60℃, 远远超过12个耦合模式中的0.36℃. 

另一方面, 就105°~135°E纬向平均而言, 大气模式模

拟的夏季变冷在20°~35°N强于耦合模式、在40°N以北

弱于耦合模式, 而在其他纬度上差别不大, 造成前者

的夏季经向温度梯度整体上要小于后者. 最终, 大气

模式模拟的末次冰盛期季风区面积和季风降水减幅

相对于耦合模式要偏大.  

4  模式与资料对比 

用于重建全新世中期和末次冰盛期中国气候和

环境的代用资料很多 . 需要首先提及的是以上模拟

结果主要是基于夏季降水 , 而代用资料基本上反映

的是年平均降水或湿度状况. 正如前面所提到的, 季

风区的年降水是由局地夏季降水主导的 , 因而将夏

季降水模拟结果和代用资料进行对比是可行的 . 总

的来说, 上述模拟的全新世中期中国季风区面积、季

风降水及其强度变化与地质记录吻合 , 主要表现在

位于中国季风区内的湖泊、冰芯、古土壤、泥炭、孢
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粉、沉积和石笋记录(参见文献[37]中图12)以及20世纪

90年代初期之前的代用资料 [38]均显示全新世中期气

候较现代偏湿, 而且中国大部分地区[15]和约35°N以南

的华南地区以及东北地区[39]的年降水较现代偏多.  

根据现在的海陆分布 , 模拟得到的末次冰盛期

中国季风区面积和季风降水及其强度减小与季风区

内的代用资料也有可比性 [40]. 其中主要包括该时期

南亚和东亚的低湖面[41,42], 位于华北、中国西部和青

藏高原的温带旱生灌木、温带草原和沙漠的大幅度向

南和向东扩展 [43,44], 中国东部的大量湖泊记录 [10]以

及青藏高原东部9个样本的孢粉记录[45,46]均表明变干

的气候条件. 此外, 所有模式模拟所得的末次冰盛期

夏季降水在青藏高原东部减少了1~2 mm/d(图4(d)), 

相对于参考时期减少20%~40%, 这与文献 [47]给出

的年降水减少30%~70%的认识有相容性.  

5  结论和讨论 

根据择优选取的26和16个不同复杂程度气候模

式的试验结果 , 分别对全新世中期和末次冰盛期中

国季风区面积、季风降水和季风降水强度变化进行了

研究 . 这些模式分别从48和33个气候模式中挑选而

来, 其依据是它们对于当代中国年平均、夏季和冬季

降水气候态的模拟能力. 主要结论如下:  

(1) 相对于参考时期, 全新世中期中国季风区面

积在所有26个模式中均模拟扩张 , 增加幅度为0.2× 

106(2.5%)~2.1×106(47.8%) km2, 平均增加0.7×106 km2

或10.7%, 这是来自于两方面的贡献, 即夏季与冬季

降水之差以及夏季与年平均降水之比的共同增加 ; 

全新世中期中国季风降水在所有26个模式中模拟增

加 , 幅度为1.7×109~18.4×109 m3/d, 平均增幅为6.0× 

109(18.7%) m3/d, 季风降水强度在22个模式中模拟增

强 0.01~1.57 mm/d, 在其余 4个模式中减弱 0.003~ 

0.27 mm/d, 所有模式平均增强0.34 mm/d(7.3%); 在

动力学机制上 , 轨道强迫下夏季东亚地区经向温度

梯度减小以及纬向、经向陆地和海洋间热力对比增大

是主因; 相对于大气模式, 海洋反馈作用很弱. 以上

模拟结果与季风区内的地质记录基本相符.  

(2) 末次冰盛期, 中国季风区面积在15个模式中

模拟减少 , 变化幅度为 0.4×106(9.9%)~3.2×106 

(48.5%) km2, 所有16个模式中平均减少0.5×106 km2

或7.7%, 这源于夏季与冬季降水之差以及夏季与年

平均降水之比减小两方面的贡献 ; 中国季风降水和

季风降水强度分别在15和16个模式中模拟减少 , 减

幅 范 围 分 别 为 4.8×109~15.9×109 m3/d 和 0.29~1.61 

mm/d, 平均减幅分别为8.4×109 m3/d(25.1%)和0.69 

mm/d(14.3%); 在动力学机制上, 上述变化源于夏季

东亚地区经向温度梯度的增加以及纬向、经向陆地和

海洋间热力对比的减小 , 海洋反馈有一定的抑制作

用 . 以上模拟结果与季风区内较为有限的地质记录

是定性一致的.  

最后需要指出的是 , 多模式集合平均有多种方

法, 如简单的算术平均, 依据模式表现给予不同权重

后平均 [48], 以及本文使用的最优模式平均 , 采用不

同的集合平均方法可能会对所得结果造成一定影响. 

另外, 以往研究表明, 相对于低分辨率全球模式, 高

分辨率模式如区域气候模式能够更好地模拟当代东

亚季风降水 [49,50], 因而将区域气候模式应用于东亚

降水的古气候模拟研究[51]有待进一步开展.   

致谢 感谢审稿人提出的宝贵意见以及表S1所示的各模式组提供的模拟试验数据, 本文所分析的国际古气候模拟比较
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Mid-Holocene and last glacial maximum changes in monsoon area and 
precipitation over China 
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Sixty-one climate models participating in the Paleoclimate Modeling Intercomparison Project phases one (PMIP1) to three (PMIP3) 
were first evaluated in terms of their ability to reproduce the present annual, summer (May–September), and winter (November–March) 
precipitation climatology of China. Changes in monsoon area (CMA), monsoon precipitation (CMP), and monsoon precipitation 
intensity (CMPI) over China were then investigated using the results of 26 and 16 reliable climate models for mid-Holocene (MH) and 
last glacial maximum (LGM), respectively. Results show that relative to the reference period, the MH CMA, CMP, and CMPI 
consistently increased in 26, 26, and 22 models, respectively, with averages of 10.7% for CMA, 18.7% for CMP, and 7.3% for CMPI. 
Those changes were collectively attributable to an orbitally induced decrease in summer meridional temperature gradient and increases 
in summer land-sea thermal contrast between the East Asian continent and adjacent oceans. The role of the dynamic ocean was limited. 
Model results are generally consistent with geologic records over the monsoon regions in China. At the LGM, the CMA and CMP 
decreased in 15 models and the CMPI weakened in all 16 models, with averages of 7.7%, 25.1%, and 14.3%, respectively. In 
response to LGM forcing, the increase in summer meridional temperature gradient and decreases in zonal and meridional land-sea 
thermal contrast were the underlying mechanisms, and interactive ocean had a suppression effect. The simulated changes agree 
qualitatively with most of the limited proxy data across the CMA. 

mid-Holocene, last glacial maximum, monsoon area, monsoon precipitation 
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表 S1  气候模式及其数值模拟试验的基本信息 
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