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亚洲夏季风对偶极子型人为气溶胶排放变化的响应特征与机理

邵志男１ꎬ２ꎬ王海１ꎬ２ꎬ郑小童１ꎬ２ꎬ韩子文１ꎬ２ꎬ张晏铭１ꎬ２

(１.中国海洋大学物理海洋教育部重点实验室ꎬ山东 青岛 ２６６１００ꎻ２.中国海洋大学海洋与大气学院ꎬ山东 青岛 ２６６１００)

摘要: 利用第六次国际耦合模式比较计划(Ｃｏｕｐｌｅｄ Ｍｏｄｅｌ Ｉｎｔｅｒｃｏｍｐａｒｉｓｏｎ Ｐｒｏｊｅｃｔ Ｐｈａｓｅ ６ꎬ ＣＭＩＰ６)
中的两组子试验ꎬ结合线性斜压模式模拟的结果ꎬ研究了近年来亚洲内部出现的东亚减少、南亚增

加的偶极子型人为气溶胶排放变化调控亚洲夏季风响应的特征及物理机制ꎮ 对东亚夏季风而言ꎬ
在考虑海洋－大气耦合作用的气候系统总响应中ꎬ东亚夏季风环流和降水显著地加强ꎻ在不考虑海

洋调控作用的大气直接响应过程中ꎬ东亚人为气溶胶排放减少导致的陆地升温使得海陆温差增大ꎬ
进而通过引起东亚陆地上的气旋式环流异常加强东亚夏季风环流和降水ꎮ 对南亚夏季风而言ꎬ其
在偶极子型人为气溶胶强迫下呈现出更为复杂的变化特征ꎮ 在大气直接响应过程中ꎬ人为气溶胶

强迫引起的海陆热力差异变化导致南亚夏季风环流减弱、降水减少ꎮ 在考虑海洋－大气耦合过程

的总响应中ꎬ南亚夏季风环流表现出微弱增强ꎬ同时印度次大陆的南亚夏季风降水也出现增多的异

常变化ꎮ 这表明ꎬ局地和海洋－大气动力耦合过程在区域气候对人为气溶胶强迫的响应中扮演着

非常重要的角色ꎮ 此外ꎬ通过线性斜压模式发现ꎬ东亚和南亚局地的人为气溶胶强迫导致的大气加

热场异常不仅能影响局地的夏季风环流ꎬ还可以通过引起大范围的表面气压异常进而调控整个亚

洲夏季风环流的变化ꎮ
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引言

自 １８ 世纪 ６０ 年代第一次工业革命以来ꎬ化石

燃料的燃烧向大气中排放了大量的温室气体和气溶

胶ꎬ人类活动对地球气候变化产生了重要的影响ꎮ
联合国政府间气候变化委员会第六次评估报告指

出:自工业革命以来(１７５０—２０１９ 年)ꎬ温室气体排

放导致地球气候系统辐射强迫的变化约为 ３. ３２
Ｗ􀅰ｍ－２(３.０３ ~ ３.６１ Ｗ􀅰ｍ－２)ꎻ人为气溶胶排放导致

地球气候系统辐射强迫的变化约为－ １. １ Ｗ􀅰ｍ－２

(－１.７~ －０.４ Ｗ􀅰ｍ－２)ꎬ人为气溶胶的冷效应抵消了

约三分之一的温室气体暖效应[１]ꎮ 总的来说ꎬ虽然

工业革命以来人类活动导致的辐射强迫为正值ꎬ更
多地体现了温室气体的暖效应ꎬ但这并不意味着人

为气溶胶的气候效应不重要ꎮ 联合国政府间气候变

化委员会第六次评估报告同时指出ꎬ人为气溶胶强

迫主导了人为要素驱动太阳辐射强迫变化的不确定

性[１]ꎮ 因此ꎬ研究人为气溶胶强迫调控气候变化的

特征及其动力学机制是气候变化归因研究领域的重

要科学问题ꎬ对理解气候变化的机理、更好地预估未

来气候变化具有重要的理论和现实意义ꎮ
亚洲夏季风是亚洲气候系统的重要组成部分ꎬ

与东亚、南亚和东南亚总计约 ４０ 亿人口的生活休戚

相关ꎮ 亚洲夏季风系统包含东亚夏季风和南亚夏季

风ꎬ它们之间既相互独立ꎬ又相互作用[２－４]ꎮ 东亚和

南亚夏季风分别给中国南方(北方)和印度带来全

年 ４０％~５０％(６０％~７０％)和约 ８０％的降水量[５－６]ꎮ
气候变化背景下亚洲夏季风的异常响应ꎬ很容易给

这些区域带来洪涝或干旱灾害ꎬ显著地影响这些区

域的农业以及经济发展[７]ꎮ 通过对台站数据研究

表明ꎬ１９７９ 年以来东亚夏季风环流呈现出减弱的变

化趋势ꎬ导致长江流域中下游降水量增加ꎬ而华北地

区降水减少ꎬ表现出所谓的“南涝北旱”降水异常模

态[８]ꎮ 对于南亚地区而言ꎬ前人研究也发现ꎬ自 ２０
世纪 ５０ 年代以来ꎬ观测的印度北部夏季降水呈现出

减少的长期变化趋势ꎬ这也意味着与之相关的南亚

夏季风呈现出减弱的变化趋势[９]ꎮ 前人研究表明ꎬ
有多种因素影响亚洲夏季风和降水异常变化[１０]ꎬ既
可以归因于气候系统的自然变率ꎬ例如厄尔尼诺－南
方涛动、太平洋年代际涛动 /振荡等[１１－１２]ꎻ又可以归

因于地球气候系统外辐射强迫变化ꎬ例如温室气体强

迫[１３－１４]、人为气溶胶强迫[１５]等ꎮ
与温室气体在大气中混合均匀、留存时间长的特

征不同ꎬ人类活动排放的气溶胶主要聚集在排放源地

附近ꎬ其在大气中的留存时间很短ꎮ 因此ꎬ人为气溶

胶导致的辐射强迫具有显著的空间不均匀性ꎬ其对区
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域气候变化的调控作用相较于温室气体更为重

要[１６]ꎮ 前人从长期变化的角度ꎬ对人为气溶胶强迫

下亚洲夏季风的异常响应特征和机理有着深入的研

究[１５]ꎮ 对于东亚地区而言ꎬ陆地上人类活动排放的

气溶胶会通过散射和反射作用使得陆地温度降低ꎬ进
而减小海陆温差ꎬ引起东亚东部和南部地区以及毗邻

的西北太平洋出现显著的偏北风和东北风异常ꎬ最终

导致东亚夏季风环流减弱ꎬ降水减少[１７－１８]ꎮ 也有研

究表明ꎬ亚洲局地的人为气溶胶排放可以通过冷却地

表进而增加大气稳定性ꎬ抑制大气对流活动ꎬ并减少

对流凝结潜热的释放ꎬ使得亚洲上空对流层出现冷

却ꎬ并最终导致东亚夏季风减弱[１９－２０]ꎮ 同样地ꎬ人为

气溶胶强迫对南亚夏季风的异常变化也有重要的调

控作用[２０]ꎮ Ｒａｍａｎａｔｈａｎ 等[２１]指出ꎬ由于气溶胶粒子

的吸收和散射作用削弱到达地表的太阳辐射ꎬ使得南

亚地表和北印度洋冷却ꎬ南亚陆地和热带印度洋的海

陆温差减小ꎬ进而导致南亚夏季风环流减弱ꎬ降水减

少ꎮ 此外ꎬ气溶胶粒子还可以通过改变大气热力结构

来影响南亚夏季风的异常变化ꎮ Ｌａｕ 等[２２]指出ꎬ聚集

在印度北部以及青藏高原的吸收性气溶胶(如:黑碳

气溶胶)通过对短波辐射的吸收作用ꎬ使得大气对流

层中上层的温度梯度发生改变ꎬ从而增强了南亚夏季

风降水ꎮ 更进一步的研究指出:人为气溶胶强迫下ꎬ
印度洋海面温度出现“西北印度洋相对冷－东南印度

洋相对暖”的空间不均匀分布型ꎬ通过局地的“皮叶克

尼斯”正反馈机制ꎬ则会导致赤道印度洋上空的异常

西风以及大气对流层经向温度梯度的减弱ꎬ进而使得

南亚夏季风环流减弱ꎬ降水减少[２３－２４]ꎮ
前人的研究揭示局地人为气溶胶排放变化调控

亚洲夏季风长期变化趋势的特征与物理过程ꎮ 但对

于亚洲而言ꎬ近年来其人为气溶胶排放的空间分布

呈现出快速变化的特征[２５－２６]ꎮ 自 ２０１３ 年中国颁布

实施«大气污染防治行动计划»以来ꎬ东亚的人为气

溶胶排放迅速减少而南亚的人为气溶胶排放则保持

增长ꎬ这也导致亚洲内部出现新的偶极子型人为气

溶胶排放变化ꎮ 这样独特的亚洲内部偶极子型人为

气溶胶排放变化的特征是未来亚洲气溶胶排放的长

期趋势ꎬ对区域气候变化格局有重要影响ꎮ 但是对

于这一分布特征引发的亚洲夏季风异常响应ꎬ还没

有工作进行深入研究ꎮ 本文借助第六次国际耦合模

式比较计划(Ｃｏｕｐｌｅｄ Ｍｏｄｅｌ Ｉｎｔｅｒｃｏｍｐａｒｉｓｏｎ Ｐｒｏｊｅｃｔ

Ｐｈａｓｅ ６ꎬＣＭＩＰ６)中人为气溶胶单独强迫历史模拟、
控制海面温度的人为气溶胶单独强迫大气响应模拟

等试 验ꎬ 结 合 线 性 斜 压 模 式 ( Ｌｉｎｅａｒ Ｂａｒｏｃｌｉｎｉｃ
ＭｏｄｅｌꎬＬＢＭ)的结果ꎬ探究偶极子型人为气溶胶强迫

下东亚和南亚夏季风环流和降水的异常响应特征ꎬ
并从大气直接响应和海洋－大气耦合响应的不同角

度解析其内在的物理过程ꎬ以期更进一步地增加对

人为气溶胶强迫下亚洲夏季风异常的特征和机理的

理解ꎮ

１　 资料与方法

１.１　 观测资料

使用美国宇航局的基于云和地球辐射能量系统

(Ｃｌｏｕｄｓ ａｎｄ ｔｈｅ Ｅａｒｔｈ ’ ｓ Ｒａｄｉａｎｔ Ｅｎｅｒｇｙ Ｓｙｓｔｅｍꎬ
ＣＥＲＥＳ)观测数据集中 ５５０ ｎｍ 气溶胶光学厚度的数

据(２００１—２０２０ 年的水平分辨率为 １°×１°的逐月资

料) [２７－２８]来分析观测的气溶胶排放变化并与气候模

式资料比较ꎮ
１.２　 气候模式资料

使用 ＣＭＩＰ６ 模式集中人为气溶胶单独强迫历

史模拟试验(ｈｉｓｔ￣ａｅｒ)以评估人为气溶胶强迫导致

的气候系统总响应ꎬ模拟时间为 １８５０—２０２０ 年ꎮ 该

试验在保持其他模式设置不变的前提下ꎬ将温室气

体、臭氧等其他外辐射强迫变化固定在工业革命前

的水平保持不变ꎬ仅使用基于观测的、随时间变化的

人为气溶胶排放单独强迫历史气候变化ꎮ 此外ꎬ还
使用 ＣＭＩＰ６ 模式集中工业革命前海面温度情景下

的气溶胶单独强迫历史模拟试验(ｐｉＣｌｉｍ￣ｈｉｓｔａｅｒ)以
评估人为气溶胶强迫导致的大气直接响应过程ꎬ模
拟时间同样为 １８５０—２０２０ 年ꎮ 该试验与人为气溶

胶单独强迫历史模拟试验最大的区别在于是否将海

面温度和海冰固定在工业革命前的气候态保持不

变ꎮ 为了减小不同模式间参数差异带来的影响ꎬ选
取 ６ 个同时运行以上两组试验的气候模式数据(表
１)ꎬ并通过集合平均和多模式平均的方式消除气候

系统内部变率的影响和模式间差异的影响ꎬ以更好

地体现人为气溶胶强迫变化引起的区域气候异常响

应ꎮ 为了便于比较ꎬ所有模式输出都插值到 １４４(经
度)×７３(纬度)个网格点(水平分辨率为 ２.５°)ꎬ垂
向网格点为从 １ ０００ ｈＰａ 到 １００ ｈＰａ 的 １２ 个垂直

层ꎮ
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１.３　 研究方法

１.３.１　 统计与诊断方法

为研究偶极子型人为气溶胶排放变化引起的亚

洲夏季风异常响应ꎬ以经面积加权后的东亚(１００° ~
１２５°Ｅꎬ２０°~４０°Ｎ)和南亚(７０° ~１００°Ｅꎬ１０° ~３０°Ｎ)区
域平均的 ５５０ ｎｍ 气溶胶光学厚度在 ２０００—２０２０ 年

的变化为依据ꎬ选取 ２００９—２０１４ 年和 ２０１５—２０２０ 年

两个时间段对与亚洲夏季风异常变化相关的辐射强

迫、对流层低层(８５０ ｈＰａ)风场、表面温度、表面气压

和降水等要素进行分析ꎮ 在以上两个时间段内ꎬ南亚

区域平均的人为气溶胶排放呈持续增长的变化趋势ꎻ
而东亚的人为气溶胶排放在 ２００９—２０１４ 年出现最大

值ꎬ在 ２０１５—２０２０ 年呈现出快速减少的变化趋势ꎮ
因此利用 ２０１５—２０２０ 年平均态与 ２００９—２０１４ 年平均

态的差值可以清晰地凸显出东亚减少、南亚增加的偶

极子型人为气溶胶排放变化特征ꎬ从而分析其导致的

亚洲夏季风异常响应特征和机理ꎮ 选取 ３ 个月(６—８
月)的平均代表亚洲夏季风时期进行分析ꎬ并利用

Ｓｔｕｄｅｎｔ’ｓ ｔ￣ｔｅｓｔ 在 ９５％的显著性水平上检验上述两个

时间段内夏季平均的差值是否存在显著变化ꎮ

表 １　 研究使用的 ＣＭＩＰ６ 气候模式
Ｔａｂｌｅ １　 Ｔｈｅ ＣＭＩＰ６ ｓｉｍｕｌａｔｉｏｎｓ ｕｓｅｄ ｉｎ ｔｈｉｓ ｓｔｕｄｙ

模式名称
模式内集合数

５５０ ｎｍ 气溶胶光学厚度 其他变量

ＣａｎＥＳＭ５ ３ ３
ＧＩＳＳ￣Ｅ２￣１￣Ｇ — １

ＨａｄＧＥＭ３￣ＧＣ３１￣ＬＬ ３ ３
ＩＰＳＬ￣ＣＭ６Ａ￣ＬＲ １ １

ＭＩＲＯＣ６ — ３
ＮｏｒＥＳＭ２￣ＬＭ ３ ３

　 　 注:数据来自 ｈｔｔｐｓ: / / ｅｓｇｆ￣ｎｏｄｅ.ｌｌｎｌ.ｇｏｖ / ｐｒｏｊｅｃｔｓ / ｃｍｉｐ６ / ꎮ

在诊断偶极子型人为气溶胶排放变化引起的辐

射强迫异常时ꎬ为了全面地考虑人为气溶胶粒子对

短波辐射的散射、反射和吸收作用及其通过与云的

相互作用对长波辐射过程的影响ꎬ分别计算大气对

流层顶的净辐射强迫(Ｆ ｔꎬ公式(１))和到达地面的

短波辐射ꎮ
Δ Ｆ ｔ ＝ Δ(Ｄｔｓ － Ｕｔｌ － Ｕｔｓ) ꎬ (１)

式中:Ｄｔｓ、Ｕｔｌ、Ｕｔｓ分别代表大气对流层顶进入地球的

短波辐射、射出地球的长波辐射和射出地球的短波

辐射ꎮ
１.３.２　 线性斜压模式(ＬＢＭ)试验

为了验证东亚和南亚人为气溶胶强迫通过不考

虑海洋－大气耦合作用的大气直接响应过程调控亚洲

夏季风异常变化的机理ꎬ利用 ＬＢＭ[２９] 设计了在东亚

和南亚上空分别放置热强迫的理想化试验ꎮ ＬＢＭ 的

建立是为了研究大气中的线性动力学ꎬ该模型简化了

动力学框架ꎬ使结果更易于解释ꎮ 特别是对于本研究

来说ꎬ非耦合的纯大气模式对应了气溶胶的直接效

应ꎬ有助于验证本文结论ꎮ 该模式的水平分辨率为

Ｔ２１(约 ５.６°水平分辨率)ꎬ垂直方向使用 σ 坐标ꎬ共 ２０
层ꎮ 为了能够直观地研究东亚和南亚夏季风环流对热

强迫的响应ꎬ使用“干”模式(不考虑降水过程)ꎬ并将热

强迫分别设置在东亚(１００°~１２０°Ｅꎬ２０°~４０°Ｎ)和南亚

(７０°~１００°Ｅꎬ２０° ~３０°Ｎ)ꎮ 热源的中心加热强度约为

８ Ｋ/ ｄꎬ水平位置位于加热区域的中心ꎬ垂直位置位于

σ等于 ０.５ 的高度ꎮ 由于是线性大气模式ꎬ因此不同的

加热强度仅改变大气环流的响应强度ꎬ而不会影响其

空间分布型ꎮ 本研究共积分 ３０ ｄꎬ并取最后 １０ ｄ 平均

结果作为稳定的大气响应进行分析ꎮ

２　 偶极子型气溶胶强迫下的亚洲夏季风

异常响应

２.１　 人为气溶胶排放的时空变化

由卫星观测结果可以看到ꎬ２０１５—２０２０ 年(东
亚人为气溶胶排放减少期、南亚人为气溶胶排放升

高期)夏季(６—８ 月)均值与 ２００９—２０１４ 年(东亚人

为气溶胶排放高值期、南亚人为气溶胶排放升高

期)夏季均值的差展现出了明显的亚洲偶极子型人

为气溶胶排放变化的空间分布特征(图 １ａ)ꎮ 更进

一步地ꎬ分析了 ＣＭＩＰ６ 人为气溶胶单独强迫历史模

拟中的 ５５０ ｎｍ 气溶胶光学厚度变化并与观测资料

相比较ꎮ 在 ＣＭＩＰ６ 人为气溶胶单独强迫历史中ꎬ同
样表现出东亚减少、南亚增加的偶极子型人为气溶

胶排放变化空间分布特征(图 １ｂ)ꎮ 在区域平均的

人为气溶胶排放时间序列(图 １ｃ)中ꎬ同时可以看

到ꎬ观测的东亚气溶胶排放峰值出现在 ２０１１ 年ꎬ
ＣＭＩＰ６ 气候模式中的峰值出现在 ２０１４ 年ꎬ均呈现出

先增加后减少的变化趋势ꎮ 而南亚区域平均的人为

气溶胶排放在 ２１ 世纪则一直保持单调增长的趋势ꎮ
由于观测中的亚洲夏季风变化会受到气候系统

内部变率、温室气体强迫、人为气溶胶强迫等多种因

素的协同影响ꎬ因此很难直接从观测资料中提取出

人为气溶胶强迫引起的亚洲夏季风异常变化的信
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号ꎮ 虽然 ＣＭＩＰ６ 人为气溶胶单独强迫历史模拟中

人为气溶胶排放的变化与观测之间存在一定差异ꎬ
但其也可以很好地抓住偶极子型人为气溶胶排放变

化的空间特征ꎬ因此可以借助该组气候模式试验的

结果来分析偶极子型气溶胶强迫下亚洲夏季风异常

变化的特征与机理ꎮ
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图 １　 观测及模拟的 ５５０ ｎｍ 气溶胶光学厚度(色阶)空间分布和时间序列
Ｆｉｇ.１　 Ｓｐａｔｉａｌ ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎ ａｎｄ ｔｉｍｅ ｓｅｒｉｅｓ ｏｆ ａｅｒｏｓｏｌ ｏｐｔｉｃａｌ ｄｅｐｔｈ (ｃｏｌｏｒ ｓｃａｌｅ) ａｔ ５５０ ｎｍ ｆｒｏｍ ｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎｓ

ａｎｄ ＣＭＩＰ６ ｈｉｓｔｏｒｉｃａｌ ａｎｔｈｒｏｐｏｇｅｎｉｃ ａｅｒｏｓｏｌ ｓｉｎｇｌｅ ｆｏｒｃｉｎｇ ｓｉｍｕｌａｔｉｏｎｓ

２.２　 不同物理过程主导的亚洲夏季风异常响应

２.２.１　 辐射强迫和温度变化

人为气溶胶粒子被排放到大气中之后ꎬ可以通

过反射、散射、吸收等过程显著地影响局地辐射强迫

变化ꎬ进而通过改变大气的热力结构而调控大气环

流的异常响应ꎮ 在偶极子型人为气溶胶排放变化的

情景下ꎬ大气对流层顶的净辐射强迫和到达地面的

短波辐射均出现了相应的异常响应 (图 ２)ꎮ 在

ＣＭＩＰ６ 人为气溶胶单独强迫历史模拟所代表的包

含海洋－大气耦合过程的气候系统总响应中可以看

到ꎬ由于东亚地区的人为气溶胶排放显著减少(图

１ｂ)ꎬ进入对流层顶的净辐射强迫(图 ２ａ)和到达地

面的短波辐射(图 ２ｃ)均出现显著增加ꎮ 相较而言ꎬ
同时期南亚地区的人为气溶胶排放虽然呈增加趋势

(图 １ｂ)ꎬ但其对流层顶净的辐射强迫变化却很小

(图 ２ａ)ꎬ仅在到达地表的短波辐射变化中表现出一

定的负信号(图 ２ｃ)ꎬ体现了气溶胶排放增加的效

应ꎮ 这可能与黑碳气溶胶和硫化物气溶胶在南亚地

区对辐射强迫起到的作用不同有关ꎮ 与硫化物气溶

胶类似的是ꎬ黑碳气溶胶同样能够显著减少到达地

面的太阳辐射ꎬ进而冷却地表ꎻ但与硫化物气溶胶不

同的是ꎬ由于黑碳气溶胶属于吸收性气溶胶ꎬ其会加
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热对流低层ꎬ从而与属于反射性气溶胶的硫化物气

溶胶的冷却效应相抵消ꎬ所以造成的结果可能就如

图 ２ａ、ｃ 所示ꎬ进入对流层的净辐射强迫在南亚表现

不明显ꎬ而到达地面的短波辐射显著减少[２１－２２]ꎮ 具

体不同种类的气溶胶对辐射强迫调控的相对贡献有

待未来进行更为细致的研究ꎮ
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色阶—２０１５—２０２０ 年夏季平均与 ２００９—２０１４ 年夏季平均的辐射差值ꎬ单位:Ｗ􀅰ｍ－２ꎬ
正值代表进入大气和到达地面的辐射增加ꎻ打点区域—超过 ９５％的统计置信度ꎮ

图 ２　 不同情景下大气对流层顶净辐射强迫和到达地面的短波辐射变化
Ｆｉｇ.２　 Ｃｈａｎｇｅｓ ｏｆ ｎｅｔ ｒａｄｉａｔｉｖｅ ｆｏｒｃｉｎｇ ａｔ ｔｏｐ ｏｆ ｔｈｅ ａｔｍｏｓｐｈｅｒｅ ａｎｄ ｓｕｒｆａｃｅ ｓｈｏｒｔｗａｖｅ ｒａｄｉａｔｉｏｎ ｉｎ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｓｉｍｕｌａｔｉｏｎｓ

　 　 与考虑海洋－大气耦合过程的气候系统总响应

相比ꎬ在不考虑海洋变化贡献的大气直接响应中ꎬ可
以看到ꎬ东亚地区的对流层顶净辐射和到达地面的

短波辐射均为显著的正信号ꎬ但是其强度要明显弱

于包含海洋－大气耦合过程的总响应(图 ２ｂ、ｄ)ꎮ
而在南亚地区ꎬ当不考虑海洋－大气耦合过程的贡

献时ꎬ局地人为气溶胶排放的增加则导致更为明显

的对流层辐射强迫(图 ２ｂ)和到达地面的短波辐射

减少(图 ２ｄ)ꎮ 两组试验结果明显的差异性说明ꎬ通
过海洋－大气耦合相互作用后ꎬ人为气溶胶排放导

致的辐射强迫变化与大气直接响应中的结果不同ꎬ
这可能是由辐射强迫－海面温度－云三者之间的反

馈过程导致的ꎮ 在北太平洋中纬度区域ꎬ气溶胶强

辐射强迫下北太平洋海面温度与云之间存在一个反
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馈过程:在东亚人为气溶胶排放增长导致的异常辐

射强迫情况下ꎬ北半球夏季黑潮延伸体区域会出现

一个海面温度异常冷却带ꎬ在其南侧存在一个云量

增长的大值中心ꎮ 这主要是由于副热带环流减弱、
黑潮延伸体南移ꎬ而更多的暖湿空气遇到黑潮延伸

体后则会在其南侧被抬升形成云ꎬ这些云又会导致

到达海面的短波辐射减少ꎬ进而导致此处海面温度

进一步降低ꎮ 这里显示的东亚人为气溶胶减排情境

下的北太平洋辐射强迫异常变化ꎬ与上述原理类似ꎬ
只是符号相反[３０]ꎮ 因此ꎬ在探究人为气溶胶排放导

致的气候系统辐射强迫变化时ꎬ不仅应考虑大气的

直接响应过程ꎬ更应该从海洋－大气耦合相互作用

的角度全面理解人为气溶胶排放的辐射强迫效

应[３１]ꎮ

人为气溶胶排放的变化显著地影响到达地面的

短波辐射ꎬ会影响表面温度的变化ꎮ 在海洋－大气耦

合的总响应中可以看到ꎬ表面温度异常变化的空间分

布型(图 ３ａ)与到达地面的短波辐射空间分布型(图
２ｃ)高度相似ꎬ表现为东亚及西北太平洋由于气溶胶

排放的减少而升温ꎬ南亚地区的中南半岛和孟加拉湾

北部地区由于气溶胶排放的增加而出现降温的异常

变化ꎮ 在不考虑海洋－大气耦合过程的大气直接响应

中(图 ３ｂ)ꎬ东亚气溶胶排放减少的效应被局限在陆

地区域ꎬ南亚地区的降温信号显著减弱ꎮ 除东亚陆地

区域外ꎬ两组试验结果差异明显ꎬ特别是在南亚和西

北太平洋地区ꎬ再次印证了前人研究中指出的海洋－
大气耦合过程在南亚夏季风对人为气溶胶强迫响应

中所扮演的重要角色[２３ꎬ３１]ꎮ
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色阶—２０１５—２０２０ 年夏季平均与 ２００９—２０１４ 年夏季平均的表面温度差值ꎬ单位:Ｋꎻ打点区域—超过 ９５％的统计置信度ꎮ

图 ３　 不同情景下表面温度的变化
Ｆｉｇ.３　 Ｃｈａｎｇｅｓ ｏｆ ｓｕｒｆａｃｅ ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ ｉｎ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｓｉｍｕｌａｔｉｏｎｓ

２.２.２　 大气环流变化

通过分析表面气压和对流层中下层(８５０ ｈＰａ)
风场的变化ꎬ探究亚洲夏季风环流对偶极子型人为

气溶胶强迫的响应特征ꎮ 在考虑海洋－大气耦合过

程的总响应中(图 ４ａ)ꎬ东亚夏季风表现出加强的态

势ꎮ 其中ꎬ低压中心位于 １１０°Ｅ、４０°Ｎ 附近ꎬ这与由

人为气溶胶减排导致的大气升温中心相匹配ꎮ 与气

压场所对应ꎬ在 ８５０ ｈＰａ 风场的异常响应中也可看

到ꎬ中国北方异常气旋式环流(中心约位于１１０°Ｅ、
４０°Ｎ)显著地加强了气候态的东亚夏季风环流ꎮ 此

外ꎬ东亚人为气溶胶的排放变化通过引起局地大气

对流层的热力异常ꎬ会在大气中激发出一个自东亚

向北太平洋中高纬度地区传播的大气遥相关波列ꎬ
并显著地导致阿留申低压的异常响应[３２]ꎮ 由图 ４ａ
也可以看到这样自东亚陆地到北太平洋中纬度“低
压－高压 －低压” 的异常表面气压配置ꎮ 在考虑

海洋－大气耦合过程的响应中ꎬ大气风场的变化对

上层海洋环流具有重要的驱动作用[３０]ꎬ位于北太平

洋中高纬地区的气旋式环流异常有助于加强黑潮延

伸体ꎬ使得该区域海面温度异常升高(图 ３ａ)ꎮ 这样

异常的海面温度暖信号ꎬ在“风－蒸发－海面温度”机
制[３３]的作用下ꎬ又会使得其南侧的海面温度升高ꎬ

８３
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进而通过局地海洋－大气相互作用过程使得西北太

平洋副热带高压加强[３４]ꎬ最终带来有利于东亚夏季

风的加强的异常环流形势ꎮ 而在南亚ꎬ南亚夏季风

没有表现出特别明显的变化ꎬ这可能与人为气溶胶

强迫下海洋－大气耦合过程和大气直接响应过程对

南亚夏季风的调控作用相抵消有关[３０]ꎮ
值得注意的是ꎬ在没有海洋变化调整的大气直

接响应中ꎬ东亚和西北太平洋地区的表面气压和

８５０ ｈＰａ风场异常与考虑海洋－大气耦合过程的总响

应存在显著的不同ꎮ 但对于东亚夏季风而言ꎬ其仍

然表现出增强的变化趋势(图 ４ｂ)ꎮ 这主要是因为

当海面温度不变时ꎬ东亚人为气溶胶排放的减少显

著地增大了东亚陆地和西北太平洋的海陆温差ꎬ进
而使得东亚陆地出现异常的低压环流而西北太平洋

区域出现显著的异常高压环流ꎬ受此影响ꎬ东亚夏季

风表现为加强的变化特征ꎮ 在南亚ꎬ同样由于海陆

热力差异的缘故ꎬ北印度洋和印度次大陆表现为异

常的高压而赤道印度洋表现为异常的低压环流ꎬ使
得南亚夏季风出现减弱的变化特征ꎮ 下文将利用线

性斜压大气模式进一步探究东亚和南亚人为气溶胶

排放通过大气直接响应过程调控两地夏季风异常的

物理过程ꎮ
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色阶—２０１５—２０２０ 年夏季平均与 ２００９—２０１４ 年夏季平均的表面气压差值ꎬ单位:Ｐａꎻ打点区域—表面气压变化超过

９５％的统计置信度ꎻ箭矢—风场ꎬ单位:ｍ􀅰ｓ－１ꎬ风速小于 ０.１ ｍ􀅰ｓ－１的值省略ꎮ

图 ４　 不同情景下表面气压和 ８５０ ｈＰａ 风场的变化
Ｆｉｇ.４　 Ｃｈａｎｇｅｓ ｏｆ ｓｕｒｆａｃｅ ｐｒｅｓｓｕｒｅ ａｎｄ ８５０￣ｈＰａ ｗｉｎｄ ｉｎ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｓｉｍｕｌａｔｉｏｎｓ

　 　 对比包含海洋－大气耦合过程的总响应和不考

虑海洋变化调整的大气直接响应的结果来看ꎬ在偶

极子型人为气溶胶强迫下ꎬ两种不同的物理过程均

会使得东亚夏季风环流加强ꎮ 对南亚夏季风而言ꎬ
在总响应中其变化仅表现出非常微弱的加强特征ꎬ
而在大气直接响应中则表现为减弱的变化特征ꎬ说
明造成南亚夏季风会在由海洋变化调整的大气响应

中得到增强ꎮ 这是因为在有无海洋－大气耦合作用

下ꎬ气溶胶的强迫作用是有差异甚至相互抵消导致

的ꎮ 其具体的物理机制不仅可能与局地的海洋－大
气耦合反馈过程有关[３５]ꎬ还可能与东亚人为气溶胶

强迫减少ꎬ导致局地大气吸收的短波辐射增加ꎬ进而

增大南北半球间能量差异ꎬ最终使得哈得来环流和

南亚夏季风异常加强[３１]ꎮ
偶极子型人为气溶胶强迫下复杂的亚洲夏季风

环流形势也必将导致复杂的降水异常ꎮ 在海洋－大
气耦合的总响应中ꎬ中国南海附近出现的异常高压

中心和反气旋式环流抑制南海至中国南方降水ꎬ使
得该区域降水呈减少的变化趋势(图 ５ａ)ꎮ 而在北

方的沿海地区ꎬ由于陆地异常低压和西北太平洋异

常高压的存在ꎬ南向异常气流在此辐合抬升加剧气

候态的东亚夏季风ꎬ使得降水增加ꎮ 对南亚夏季风

降水而言ꎬ海洋－大气耦合过程主导的微弱南亚夏

季风环流增强使得印度次大陆北部降水增加而南侧

减少ꎬ赤道印度洋在异常东风的作用下也出现降水

异常增加的响应ꎬ这可能与大尺度的海洋－大气动
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力耦合过程主导的大气环流异常有关ꎮ
在不考虑海洋变化调整的大气直接响应中ꎬ陆

地气溶胶排放导致的热力异常变化诱发低压异常

(中心位置约为 ９０°Ｅ、３５°Ｎ)偏西ꎬ与此同时位于西

北太平洋的异常反气旋式环流无论是强度还是范围

都更大、更偏西ꎬ因此中国北方东部沿海地区在异常

高压的作用下出现了降水异常减少(图 ５ｂ)ꎮ 而在

陆地低压和西北太平洋异常高压导致的南向异常气

流作用下ꎬ菲律宾东北至中国东南沿海直到中国北

方的中部地区均出现降水异常增加的情况ꎮ 对南亚

夏季风降水而言ꎬ在不考虑海洋－大气耦合过程的

直接大气响应中ꎬ与南亚夏季风环流减弱相一致的

是ꎬ在北印度洋及印度次大陆出现明显的降水减少ꎬ
而在热带印度洋则出现降水异常增加的变化特征ꎮ

东亚和南亚夏季风环流及降水异常在人为气溶

胶强迫下考虑海洋－大气耦合过程的总响应过程和

大气直接响应过程中的不同变化再次提示人为气溶

胶强迫调控区域气候变化的复杂动力学机理ꎮ 前人

曾有研究ꎬ利用线性分解的方式解析海洋－大气耦

合过程和大气直接响应过程对人为气溶胶强迫下亚

洲夏季风异常响应的相对贡献[２８]ꎮ 但是ꎬ由于

海洋－大气耦合系统的复杂性ꎬ也有研究指出ꎬ这样

线性分解的方式仅适用于纬向平均的大气响

应[３６－３７]ꎬ而在如非洲萨赫勒地区的区域气候对外强

迫响应的研究中并不适用[３８]ꎮ 因此ꎬ如何更好地解

析复杂的海洋－大气耦合过程在亚洲夏季风对人为

气溶胶强迫响应中所扮演的角色有待未来进行更为

深入和精确的探究ꎮ
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色阶—２０１５—２０２０ 年夏季平均与 ２００９—２０１４ 年夏季平均的降水差值ꎬ单位:ｍｍ􀅰ｄ－１ꎻ
打点区域—降水变化超过 ９５％的统计置信度ꎮ

图 ５　 不同情景下降水的变化
Ｆｉｇ.５　 Ｃｈａｎｇｅｓ ｏｆ ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ ｉｎ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｓｉｍｕｌａｔｉｏｎｓ

２.３　 线性斜压模式(ＬＢＭ)试验结果

基于 ＣＭＩＰ６ 不同模式试验的分析结果ꎬ对偶极

子型气溶胶强迫下东亚和南亚夏季风不同的响应特

征及其内在的物理过程进行了解析ꎮ 对东亚夏季风

而言ꎬ不管是从辐射强迫和温度的变化ꎬ还是从大气

环流和降水的变化来看ꎬ偶极子型气溶胶强迫下东

亚夏季风均呈现加强的变化趋势ꎮ 对南亚夏季风而

言ꎬ其在海洋－大气耦合的总响应和不考虑海洋变

化调整的大气直接响应中表现出的特征存在显著的

差异ꎮ 除了前文提到的海洋－大气耦合过程在其中

可能起到的重要作用之外ꎬ最近有研究也指出ꎬ在不

同的人为气溶胶强迫变化特征作用下的大气直接响

应过程中ꎬ东亚和南亚夏季风环流也会存在一定的

相互作用ꎬ进而导致偶极子型人为气溶胶强迫复杂

的亚洲夏季风响应过程[３９]ꎮ 因此ꎬ为了能够更精确

地区分东亚和南亚两地不同的人为气溶胶排放变化

通过大气直接响应过程调控亚洲夏季风异常的物理

过程ꎬ借助 ＬＢＭ 设计两组不同的试验以区分东亚和

南亚人为气溶胶排放变化对局地和非局地大气环流

异常的调控作用ꎮ
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分别在东亚(１００° ~ １２０°Ｅꎬ２０° ~ ４０°Ｎ)和南亚

(７０° ~１００°Ｅꎬ２０° ~３０°Ｎ)放置相同强度的大气热源

和冷源强迫以模拟东亚人为气溶胶排放减少和南亚

人为气溶胶排放增加所导致的辐射强迫变化(图 ６
色阶区域)ꎬ进而探究二者对大气环流异常不同的

调控作用ꎮ 在仅有东亚热源强迫的情况下ꎬ亚洲大

陆 １０°Ｎ 以北的区域出现整体的、大范围的低压异

常响应(图 ６ａ 等值线)ꎬ并出现从北印度洋和印度

次大陆到中南半岛以及南海的西风异常响应和沿着

中国东南沿海到西北太平洋的西南风异常响应(图
６ａ 风场)ꎮ 由此可以发现ꎬ东亚人为气溶胶的减排

不仅能通过大气直接响应过程导致东亚局地的夏季

风环流加强ꎬ还可以通过引起更大尺度的大气环流

异常进而使得南亚夏季风加强ꎮ
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箭矢—风场ꎬ单位:ｍ􀅰ｓ－１ꎻ等值线—表面气压ꎬ间隔:３０ Ｐａꎻ实线—气压正异常ꎻ虚线—气压负异常ꎻ
色阶—施加强迫的位置和强度ꎬ单位:Ｋ􀅰ｄ－１ꎮ

图 ６　 线性斜压模式模拟中夏季 ８５０ ｈＰａ 风场和表面气压的响应
Ｆｉｇ.６　 Ｒｅｓｐｏｎｓｅｓ ｏｆ ｓｕｍｍｅｒ ８５０￣ｈＰａ ｗｉｎｄ ａｎｄ ｓｕｒｆａｃｅ ｐｒｅｓｓｕｒｅ ｉｎ ｔｈｅ ＬＢＭ ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔｓ

　 　 对于南亚人为气溶胶排放增多导致的冷源强迫

情况ꎬ与东亚不同的是ꎬ异常高压的中心并不是像东

亚那样恰好出现在异常热源的中心ꎬ而是出现在冷

源北侧的陆地区域(图 ６ｂ 等值线)ꎬ这可能是由青

藏高原的动力抬升作用导致的[２２]ꎮ 在异常高压的

南侧ꎬ对流层中低层的风场异常呈现出气旋式环流

的形态ꎬ显著地削弱了南亚夏季风(图 ６ｂ 矢量)ꎮ
与此同时ꎬ南亚冷源强迫对大气环流异常的影响也

不仅仅局限在南亚地区ꎬ大范围陆地高压异常的环

流形式同样可以在一定程度上导致东亚夏季风环流

减弱ꎮ
通过试验对比发现ꎬ对于东亚和南亚夏季风而

言ꎬ其在人为气溶胶强迫下的大气直接响应结果不

仅受局地人为气溶胶排放的影响ꎬ还会显著地受到

非局地人为气溶胶强迫的调控作用ꎮ 这使得在东亚

人为气溶胶排放减少、南亚人为气溶胶排放增加的

偶极子型气溶胶强迫下亚洲夏季风的响应物理过程

更为复杂ꎮ 进一步通过线性叠加的方式ꎬ评估了同

等强度的东亚热源和南亚冷源通过大气直接线性响

应过程对亚洲夏季风环流异常的调控作用ꎬ结果显

示东亚夏季风显著加强并且南亚夏季风同样出现微

弱的加强(图 ６ｃ)ꎬ说明在同等强度的强迫下ꎬ东亚

大气异常加热场引起的亚洲夏季风环流异常要显著

地强于南亚大气异常加热场引起的亚洲夏季风环流

异常ꎮ
ＬＢＭ 试验的结果ꎬ通过去除大气非线性动力过

程ꎬ证实了东亚和南亚夏季风环流对偶极子型人为

气溶胶强迫的稳定线性响应ꎮ 值得注意的是ꎬ无论

是观测结果ꎬ还是 ＣＭＩＰ６ 气候模式的结果ꎬ东亚人

为气溶胶排放减少的速度显著大于南亚人为气溶胶

排放增加的速度ꎬ由此导致的辐射强迫异常的强度

和范围在两地也是不同的(图 ２ｃ)ꎮ 因此ꎬ如何更为

精确地模拟偶极子型气溶胶排放导致的辐射强迫异

常变化需要借助更为全面的观测资料进一步分析验

证ꎮ 此外ꎬＬＢＭ 试验的结果(图 ６ｃ)与 ＣＭＩＰ６ 模式

模拟的大气直接响应结果(图 ４ｂ)之间的差异也包

含了非线性大气动力过程的影响ꎮ 这些问题都需要

在未来的研究中进一步探索评估ꎮ
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３　 结论与讨论

利用最新一代 ＣＭＩＰ６ 模式集中不同的人为气

溶胶强迫模拟试验ꎬ分析了东亚和南亚夏季风通过

不同物理过程对近十几年出现的亚洲内部独特的偶

极子型人为气溶胶强迫变化的响应ꎮ 研究发现ꎬ无
论是在考虑海洋－大气耦合相互作用的区域气候总

响应中ꎬ还是在不考虑海洋－大气耦合过程的大气

直接响应中ꎬ在东亚减少、南亚增加的偶极子型人为

气溶胶排放变化导致的异常大气辐射强迫调控下ꎬ
东亚区域地表均出现异常升温的现象ꎬ并且从海平

面气压、８５０ ｈＰａ 风场异常和降水等大气环流异常

场中均可以看到与大气地表热力异常相对应的东亚

夏季风环流加强、降水异常增多的现象ꎮ 对南亚夏

季风而言ꎬ其对偶极子型人为气溶胶强迫的响应却

更为复杂ꎬ在海洋－大气耦合的总响应和不考虑海

洋变化调整的大气直接响应中表现出的特征存在显

著差异ꎮ 在不考虑海洋－大气耦合过程的大气直接

响应中ꎬ偶极子型气溶胶强迫下南亚夏季风呈现出

环流减弱、降水减少的变化趋势ꎻ但在考虑海洋－大
气耦合过程的总响应中ꎬ南亚夏季风的异常变化表

现出更为复杂的空间形态ꎮ 这意味着ꎬ偶极子型气

溶胶强迫下ꎬ大尺度的海洋－大气动力耦合过程的

改变可能对南亚夏季风异常的变化起着更为重要的

调控作用ꎮ 此外ꎬ虽然硫化物气溶胶和黑碳气溶胶

都能够显著减少到达地面的太阳辐射ꎬ减少海陆热

对比进而减弱南亚夏季风ꎬ但考虑到二者对辐射强

迫存在不同效应ꎬ特别是黑碳气溶胶在改变大气稳

定性的效应上ꎬ也有可能说明南亚夏季风的复杂的

空间形态是二者作用相互抵消的结果[２１－２２ꎬ４０]ꎮ
在此基础之上ꎬ利用 ＬＢＭ 试验进一步探究了东

亚、南亚大气异常加热场对整个亚洲夏季风环流异

常变化的调控作用及其二者的相对贡献ꎮ 同时发

现ꎬ东亚、南亚两地的大气异常加热场除了能引起局

地的夏季风环流异常响应外ꎬ还可以通过引起更大

范围大气环流异常进而引发整个亚洲夏季风环流的

异常响应ꎮ 在理想实验中ꎬ东亚人为气溶胶强迫引

起的大气加热场异常对整个亚洲夏季风环流异常的

调控作用要显著地强于南亚人为气溶胶强迫引起的

大气加热场异常ꎮ

本文解析了在偶极子型人为气溶胶强迫下东亚

和南亚夏季风不同的响应特征ꎬ通过研究发现ꎬ对于

东亚夏季风而言ꎬ其通过大气直接响应过程和海

洋－大气耦合过程对偶极子型人为气溶胶强迫响应

的物理过程较为清晰ꎮ 但值得注意的是ꎬ偶极子型

气溶胶强迫下ꎬ南亚夏季风异常响应的物理机制有

待进一步清晰明确ꎬ特别是大气直接响应过程[４１] 和

海洋－大气耦合过程对南亚夏季风异常的相对调控

作用[３１－３２]ꎬ有待未来的研究进一步揭示ꎮ 此外ꎬ最
近也有研究表明ꎬＣＭＩＰ６ 气候模式在模拟人为气溶

胶的气候效应时对人为气溶胶的估计存在一定的误

差[４２]ꎬ因此如何更佳地利用观测资料约束改进气候

模式对人为气溶胶气候效应的模拟ꎬ以更好地评估

人为气溶胶强迫的变化对观测的区域气候异常的相

对贡献也是未来的重要研究方向ꎮ
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