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摘要  利用 477 个地面观测站上的日降水数据分析了中国整个降水强度谱在 1961~2008 年的长期

变化特征. 结果发现, 毛毛雨整体呈现出空间一致的减少趋势, 但不同区域的减少幅度存在明显

差异. 有观测记录的可测降水则表现出显著地季节性和区域性特征. 秋季, 可测降水部分在 98°E

以东的我国东部地区普遍减少, 而夏季和冬季, 在我国东部的南方地区, 小雨减少而大雨呈现增

加的趋势. 在我国西部地区, 可测降水在 4 个不同季节都是有所增加的. 合成分析的结果显示全球

尺度上气温和降水之间存在着准线性关系. 不同强度的降水对全球性增暖的响应有所不同, 表现

为降水谱由小雨向强度较大的降水方向发生偏移. 与海洋上的降水相比, 陆地上的降水由于受到

水汽条件的约束, 变化幅度要相对偏小. 另外, 与全球尺度上的降水相比, 区域降水随全球性增暖

的变化表现出更大的不确定性, 这很可能是由于局地复杂的地形和下垫面覆盖以及人类活动影响

等因素所造成的.  
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在实际生活中, 由于不同强度降水的影响不同, 

它们的变化对整个社会和人类生产生活也有着不同

的意义 . 持续而稳定的小雨和中等强度降水可以有

效地渗透到土壤 , 缓解干旱 , 而短时间内的强降水

(比如暴雨)则有可能导致洪涝和土壤侵蚀 [1]. 另外 , 

它们的形成机制也是不同的 , 强降水通常形成于快

速成长的对流云, 多与大气的动力辐合、地形抬举和

地表加热所导致的水汽上升运动有关[2~4]. 相比之下, 

强度较小的降水则更多地与云的微物理过程有关 , 

受到气溶胶、大气中的水汽含量等因素的影响[5~8]. 

过去的大量研究认为 , 日益升高的全球气温是

极端强降水增加的一个重要原因[1,9]. 在区域尺度上, 

同样有很多研究将频繁发生的洪涝灾害归咎于全球

性的增暖 [4,10,11]. 然而, 在温度升高对降水贡献的定

量估计上仍然没有得出一致的结论. 从理论上讲, 按

照克劳修斯-克拉伯龙水汽方程, 大气的持水能力(也

就是饱和水汽压)会以 7%/K 的比率随气温升高而增

加 [1]. 考虑到全球尺度上相对湿度基本维持一个常

数[12], 这意味着可降水量(也就是大气中的水汽含量)

会以相同的速率增加[12]. 但是, 17 个最新一代的气候

模式结果预测, 全球平均降水强度将以 2%/K 的比率

随气温升高而增加 [13], 这与理论估计值是不一致的. 

局地尺度上, Lenderink 和 Meijgaard[14] 利用荷兰德

比尔特站(De Bilt in Netherlands)每小时的降水数据

分析发现, 在温度超过 12℃时, 极端降水随气温的

增加是克拉伯龙方程估计值(~7%/K)的 2 倍. 究其原

因 , 可能是由于极端降水过程中释放的潜热进一步

补充了降水系统的能量 , 从而促进低层水汽的辐合

所致[1]. 

如上所述 , 过去已经有很多关于极端降水尤其

是强降水事件的研究 [1,10,15,16]. 而与此同时 , 关于中

国小雨的研究也取得了重要进展 , 研究发现我国的
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小雨在过去几十年呈现显著的减少趋势 [17,18]. 一些

研究认为小雨的减少与气温的升高有关 [17,19], 而也

有一些研究则认为是增加的气溶胶颗粒通过云的微

物理过程导致了小雨的减少[8]. 但是, 想要对不同空

间尺度上整个降水谱的变化及其可能的原因有个了

解需要更为详细的分析. 

在本研究中 , 首先利用中国地面观测站上的日

降水数据分析了整个降水谱在 1961~2008 年的长期

变化特征. 其次, 研究了全球和区域尺度上 10 类不

同强度降水在全球变暖背景下的变化特征 , 并利用

一种最近发展的分析方法比较了它们与增加的全球

地表气温之间的联系. 这一新的方法由 Liu 等人[20]

率先提出 , 可以定量地估计出升高的全球气温和降

水变化之间的关系. 

1  资料和方法 

1.1  资料 

本文所用日降水资料来自于中国 753 个地面测

站在 1961~2009年的观测数据, 由中国气象局国家气

象信息中心提供, 且经过了严格的质量控制. 在研究

时段内, 有一些站点存在缺值情况, 考虑到数据的完

整性和连续性对分析长期变化趋势的重要影响 , 我

们排除了其中含有缺测记录的 276 个站点, 剩下 477

个站点的数据作为本研究最终的分析资料. 图 1 给出

了这些站点的具体位置. 鉴于降水的区域差异性, 我

们将按照经纬度(表 1)将 477 个站点分为 8 个子区域:  

 
 

 

 

图 1  中国的站点分布以及 8 个分区  
分区: A, 东北; B, 华北; C, 长江中下游; D, 东南; E, 黄河上游; 

F, 西南; G, 西北; H, 西藏东部. 黑色实线划分 3 个主要的气候区: 

I, 东北、华北和黄河上游地区; II, 长江中下游、东南和西南; III, 

西北和西藏东部 

表 1  按照经纬度分布的 8 个分区 

分区 经度(°E) 纬度(°N) 

东北 ≥110 >42 

华北 ≥110 (34, 42] 

长江中下游 ≥110 (28, 34] 

东南 ≥110 <28 

黄河上游 [98, 110) >34 

西南 [98, 110) ≤34 

西北 <98 ≥36 

西藏东部 <98 <36 

 
 
东北(NE)、华北(NC)、长江中下游(YZ)、东南(SE)、

黄河上游(YW)、西南(SW)、西北(NW)和西藏东部地

区(TB), 这一分区方法在一定程度上与当地的气候

特征是一致的. 站点的降水数据在每天的 00:00 和

12:00 世界标准时间 (08:00 和 20:00 北京时间)分别

观测一次. 中国标准雨量计(CSPG)从 20 世纪 50 年代

开始投入使用 , 测量气象和水文观测网的固态和液

态降水[18]. 降水量不足 0.1 mm 的降水是无法被雨量

计观测到的, 记录为痕量降水(毛毛雨)[21]. 在本文的

研究中, 同时考虑了日降水量超过 0.1 mm 的可测降

水和雨量计无法记录的痕量降水事件. 

另外, 本文基于全球降水气候计划(Global Pre-

cipitation Climatology Project, GPCP)资料, 即卫星反

演与地面站点雨量计观测相融合的降水数据 , 分析

了全球尺度上降水谱在 1979~2007年的变化特征, 并

调查研究了降水与全球增暖之间的联系. GPCP 降水

数据的空间分辨率为 2.5°×2.5°, 时间分辨率为连续 

5 d 的候降水数据[22]. 全球气温数据由美国海洋和大

气管理局/国家气候数据中心(National Oceanic and 

Atmospheric Administration/National Climatic Data  

Center, NOAA/NCDC)提供, 是海洋和陆地上气温的

平均值[23]. 该数据给出了 1880 年至今的气温距平值, 

基准年份为 1901~2000 年(也就是 20 世纪的百年平

均). 这里, 我们只提取了研究阶段内的数据. 

1.2  方法 

利用线性拟合方法估计了每一类降水的长期变

化趋势. 需要指出的是, 从气候长期变化的角度上考

虑, 这并不能代表真正的趋势. 更确切的说, 它代表

的是降水在这一研究时段内的单调变化倾向 . 在分

析全球增暖对降水谱的影响时 , 我们沿用了一种相

对较新的方法 , 即利用每一类降水和气温的每两年
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之差(也就是“年际差”)来代替单纯的时间序列分析 . 

按照温度差的大小对每类降水的年际差进行排序 , 

合成分析就是基于每两年之差序列展开 . 这一方法

首次由 Liu 等人[20]提出来, 可以有效地从影响降水的

多种因素中提取出全球气温变化对降水的定量贡  

献值. 

为了比较不同空间尺度上降水受气温影响的相

似性和不同之处 , 我们按照对特定区域上总降水量

的贡献率把降水分为 10类 (例如, Fujibe等人[10]). 这

一分类方法使得 10 类降水强度的划分随所选择区域

和时段的不同而有所不同 , 有利于实现不同地区之

间的比较. 表 2 中列出了 60°S~60°N 和 20°~40°N 纬

度带上 10 类降水的阈值以及北半球中纬度地区

(20°~40°N)海洋和陆地上 10 类降水的阈值. 可以看

到 , 海洋上小雨(bin1~bin5)的上限要比陆地上偏大 , 

而中大雨的上限则相对偏小 . 同样的特征存在于

20°~40°N 纬度带和 60°S~60°N 纬度带降水的比较上. 

这说明小雨在陆地上所占的比例要比海洋上偏大 . 

另一方面, 强降水在陆地区域不如海洋上的强度大, 

因此需要较宽的降水区间才能使得在总降水量中  

所占的比例持平 , 这与陆地上空水汽供给有限是一

致的. 

2  结果与分析 

2.1  中国降水谱的变化 

受典型的季风气候影响 , 中国降水表现出显著

的区域性和季节性特征. 空间上, 降水从东南到西北

表现出总体减少的趋势. 在季节上, 降水因为受到夏

季风的影响在夏季降水最多(图 2). 不仅如此, 降水

强度的范围也在四个季节的不同区域上也是不同的. 

图 2 比较了中国东南和西北两个子区域在 1961~2008

年平均的降水谱分布情况. 很明显, 我国东南部地区

降水的谱区间要比西北部宽很多 . 该地区的日降水

量范围从不足 0.1 mm 的痕量降水可到 200 mm 甚至 

 

图 2  中国西北(a)和东南(b)地区在不同季节的降水强度谱 

分布 

 

更多, 而西北地区的降水主要包括 0.1~30 mm 的中

小雨, 强度更大的降水是非常稀少的. 

考虑到降水强度区间的空间差异性 , 我们结合

不同季节特定区域降水谱的分布(图 2)定义了不同地

区在不同季节的降水强度最大值边界 , 以保证拟合

趋势的有效性. 初步的分析发现, 降水谱区间在中国

8 个子区域的变化可大致分为 3 类: (I) 中国东部北方

地区; 包括东北, 华北和黄河上游; (II) 中国东部南

方地区： 包括长江中下游, 东南和西南; (III) 中国西

部: 包括西北和西藏东部地区. 这 3 个区域在图 1 中

由粗实线标出.  

按照国家气象标准 , 我们首先将可测降水初步

分为 5 类: 小雨(0.1~10 mm/d), 中雨(10~25 mm/d), 

大雨 (25~50 mm/d), 暴雨 (50~100 mm/d)和大暴雨

(>100 mm/d). 考虑到降水的区域差异, 不同地区不

同季节的降水最大阈值会有所不同. 表 3 给出了 8 个

子区域上降水强度分类的具体阈值 . 鉴于小雨占了

总降水的很大一部分, 我们以 1 mm 为间隔将其进一

步细分为 10 类. 通过计算痕量降水的发生频次(天数)

和每一类可测降水的降水量, 分析它们 1961~2008年

间在 8 个不同地区的长期变化趋势. 

表 2  在 60°S~60°N 纬度带和北半球中纬度地区(20°~40°N)的海洋、陆地以及海陆混合区上 10 类不同强度降水的阈值 

(单位: mm/d) 

 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 

60°S~60°N <1.68 2.78 3.82 4.94 6.23 7.78 9.79 12.6 17.6 ≥17.6 

20°~40°N(海洋) <1.53 2.73 3.89 5.11 6.42 7.92 9.78 12.4 17.1 ≥17.1 

20°~40°N <1.46 2.65 3.82 5.04 6.38 7.92 9.86 12.6 17.4 ≥17.4 

20°~40°N(陆地) <1.30 2.43 3.59 4.85 6.27 7.95 10.1 13.1 18.3 ≥18.3 
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表 3  不同季节中 8 个子分区最大降水强度的阈值 

(单位: mm/d) 

 I 区 II 区 III 区 

春季 ≥50 ≥100 ≥25 

夏季 ≥100 ≥100 ≥50 

秋季 ≥50 ≥100 ≥25 

冬季 ≥10 ≥50 ≥10 
 

 
(ⅰ) 痕量降水.  痕量降水(又称“毛毛雨”)是指

人体能够感知但雨量计无法探测得到的一种降水类

型 . 它在一定程度上从一个侧面反映了大气的干湿

状况[24], 对土壤水分的补给起着重要作用. 图 3 给出

了 8 个不同区域上, 痕量降水在 1961~2008 年不同季

节的长期变化趋势. 结果发现, 痕量降水的发生频次

在四个季节表现出空间一致的减少趋势. 事实上, 过

去的一些研究同样发现了这一现象[17,19,24,25]. Liu 等

人[18] 更进一步指出痕量降水从 1982 年开始急剧减

少, 而这也正是中国气温开始快速上升的时期, 在时

间上二者是一致的 . 在本文的研究中 , 我们发现华

北、东北、黄河上游和西藏东部地区的痕量降水以大

约 10%/10 a 的速率减少, 是包括长江中下游地区、东

南和西南在内的中国东部南方地区毛毛雨减少速率

的 2 倍(−5%/10 a). 季节上, 痕量降水的发生频次在

冬季减少最为强烈 , 这可能与当地气温不同的升高

幅度有关.  

(ⅱ) 可测降水.  图 4 是中国东部北方地区(I 区: 

包括东北、华北和黄河上游地区)的降水量谱在 1961~ 

2008 年 4 个不同季节的变化趋势. 从图中可以看到, 

降水谱的变化表现出显著的季节性和区域性特征 . 

春季 , 几乎中国东北地区的整个降水谱都是呈增加 

 

 

图 3  痕量降水发生频次在中国 8 个子分区内不同季节的 

长期变化趋势 

的趋势, 尤其是强度较小的降水. 在华北和黄河上游

地区, 大雨和暴雨有所增加, 而中小雨是减少的. 夏

季和秋季, 除日降水量介于 8~25 mm 的中雨以及夏

季黄河上游地区的暴雨外 , 几乎所有类型的降水呈

现统一的减少趋势. Wang 和 Yan[26]分析了中国季节

性降水在 1951~2007年的变化趋势, 发现了与本研究

一样的极端降水变化模态 . 他们同时指出大尺度降

水和区域尺度降水在不同季节的降水机制是不同的. 

与夏季风减弱有关的夏季降水的显著减少或许可以

解释近年来华北地区的持续性干旱 . 作为受到东亚

季风控制的典型区域 , 中国东部地区的降水模态在

20 世纪 70 年代末发生了显著的年代际转变(长江流

域降水多 , 华北地区降水少), 这一转变普遍认为与

亚洲夏季风的减弱有关[27]. Li 等人[28]同样分析了极

端降水的变化认为东部北方地区增强的降水极值与

东亚夏季风和相应的大气环流有关. 而在冬季, 该地

区日降水量超过 10 mm 的降水是很少的, 分析发现

冬季降水表现出一致可观的增加趋势 , 这与夏季和

秋季的变化是明显不同的. 

图 5 是中国东部南方地区(II 区: 包括长江中下

游、东南、西南部)的降水量谱在 1961~2008 年的变

化趋势. 该地区是典型的季风气候区. 在暖月份(5~ 

10 月), 从海洋而来的强烈的水汽输送是该地区主要

的降水来源. 如图 5 所示, 该地区的一个显著特征是

秋季整个降水谱表现出一致的减少趋势 , 这与中国

东部北方地区是一致的. 另外需要指出的是, 在具体

的变化幅度上, 小雨比大雨减少更多. 春季, 日降水

量不足 7 mm 的降水在 3 个子区域一致减少, 减少最

多的位于长江中下游地区. 其他强度的降水则在 3 个

地区表现为不同的变化特征, 但趋势并不显著. 夏季, 

东南和西南地区大雨显著增加 , 而小雨尤其是强度

很小的降水则明显减少. 其中, 大雨、暴雨和大暴雨

在长江中下游地区增加最多, 超过 5%/10 a. 不仅如

此, 降水的增加幅度与降水强度呈正相关, 强度越大, 

增加也越多, 也就是所谓的“富者愈富, 穷者愈穷”效

应. 需要指出的是, 即使在强度不足 10 mm/d 的降水

范围内, 夏季不同强度降水的变化也是有所不同的. 

在长江中下游和东南地区, 日降水量介于 4~7 mm 的

降水其实是增加的. Liu 等人 [18]发现了类似的结果, 

它们指出降水的减少主要在于日降水量介于 0.1~0.3 

mm 的降水类型的减少. 冬季, 整个降水谱表现为增

加的趋势, 只有在东南地区, 日降水量不足 2 mm 和 
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图 4  中国东部北方地区(I 区: 包括东北、华北和黄河上游)不同强度降水在 1961~2008 年的长期变化趋势 
*表示趋势通过了 95%的显著性 t 检验 

 

 

 

图 5  与图 4 同, 但是为中国东部南方地区(II), 包括长江中下游地区、东南和西南 
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超过 9 mm 的降水在 1961~2008 年是呈减少的趋势. 

在我国西部地区(III 区: 包括西北和西藏地区), 

总降水量十分有限 , 这也导致了该地区干旱和半干

旱的气候特征 . 最近有研究发现了该地区总降水量

增加的趋势[29]. 图 6 是我国西部地区(西北和西藏地

区)降水谱的变化 . 可以看到 , 几乎所有强度的降水

在四个季节都呈增加趋势 . 这进一步证实了过去研

究中提到的我国西部变湿润的趋势[29~32]. Li 等人[31] 

研究指出 , 导致该地区由暖干向暖湿气候转变的一

个重要因素是大气环流的调整使得从印度洋和西太

平洋到北方的水汽输送有所增加. 

2.2  全球降水谱的变化 

为了比较不同空间尺度上的降水特征 , 我们利

用 GPCP 候降水数据分析了全球尺度上降水谱在

1979~2007 年的长期变化. 图 7(a)是利用线性回归方

法计算得到的整个降水谱的趋势 . 实心柱状图表示

趋势通过了 95%的 t 检验, 统计上是显著的. 从图中

可以看到, 日降水量不足 2 mm 的小雨和超过 13 mm

的大雨在这期间有增加的趋势 , 而且变化的幅度与

降水强度存在着正相关 , 强度越大的降水增加的幅

度也越大. 相比之下, 降水强度介于 2~13 mm/d 的中

小强度降水则是减少的. 总体看来, 降水增加的幅度

要比减少的幅度更大 , 这意味着平均降水强度会有

一定程度的增加. 

全球变暖通过增加大气中的水汽含量促进降水

的发生已经得到广泛的承认[1,3]. 根据克劳修斯-克拉

伯龙方程, 饱和水汽压随着气温的升高以~7%/K 的

比率增加[1]. 在全球平均相对湿度基本稳定的情况[33]

下 , 这意味着大气中的可降水量会按照相同的速率

增加. 图 7(b)比较分析了 60°S~60°N 纬度带上最冷两

年(1984, 1985)和最暖两年(1998, 2005)的平均降水谱

特征. 结果显示, 冷暖年份降水谱差异的模态与降水

谱在 1979~2007年的变化趋势是一致的, 表现为暖年

份的极小强度降水和强降水要比冷年份的降水偏多. 

考虑到全球平均气温在这段时间内以 0.14℃/10 a 的

速率升高 , 二者的一致性从一个侧面证明全球增暖

对于降水的特征有着重要影响. 

2.3  全球降水谱对全球增暖的响应 

为了定量估计不同强度降水对全球气温升高的

响应, 引入了 Liu 等人[20]介绍的一个新方法. 他们利

用降水和气温的年际差(每两年之差)序列代替单纯

的时间序列分析极端降水和全球气温之间的关系 , 

 
 

 

图 6  与图 4 同, 但是为西部地区降水谱的变化, 包括西北和西藏东部地区 
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图 7  60°S~60°N 纬度带上(a)降水谱在 1979~2007 年的变化

趋势; (b) 冷暖年份的降水谱差异 
冷两年: 1984 和 1985 年; 暖两年: 1998 和 2005 年 

 
 
如此可以有效地提取全球气温对降水变化的影响 . 

他们的研究指出 , 极端降水的年际差与全球气温的

年际差在温度升高达到一定程度时存在一定的准线

性关系. 基于这个发现, 我们计算了每一类降水随气

温的准定常变化率, 以降水年际差与温度变化 0.48℃ 

(1979~2007 年的温度变化最大值)时的比值表示. 

图 8 是气温每升高 1℃时 60°S~60°N 纬度带上每

一类降水的准定常变化率 , 图中标出了极端降水的

变化幅度. 可以看到, 日降水量介于 1.68~12.6 mm

的小雨和中等强度降水随着气温的升高表现出一致

的减少趋势, 其中日降水量介于 4.94~6.23 mm 的中

雨(bin5)减少最多, 以 27.1%/℃的比率减少. 与此不

同的是, 伴随全球性的增暖, 日降水量超过 6.23 mm

的极端强降水和强度极小的(<1.68 mm)小雨降水则

表现出增加的趋势. 其中, 日降水超过 17.6 mm 的强

度最大的降水类型 (bin10) 随气温的增长率高达

98.2%/℃(8.6%/℃), 括号内的值表示一个标准偏差. 

我们进一步计算了北半球中纬度地区 ( 2 0 ° ~ 

40°N)降水随全球气温的准定常变化率, 并比较了该

地区海洋和陆地的异同之处. 如图 9 所示, 陆地上整 

 

图 8  全球尺度(60°S~60°N)上 10 类不同强度降水在气温 

升高 1℃时的准定常变化率 
竖直误差棒表示 1 个标准偏差 

 
 
个降水谱随气温的变化模态和海洋上是类似的 , 只

是在变化幅度上有一些差异 . 从具体的变化量值上

看, 无论是中小雨的减少还是大雨的增加, 陆地上都

要比海洋上偏小 . 这可能与陆地上空有限的水汽供

给有关. 与海洋上不同, 在陆地上水汽并不那么丰富. 

有限的水汽供给在一定程度上会抑制极端强降水的

增加幅度 . 另外一个显著的不同是强度很小的小雨

(bin1). 在海洋上这一类降水是增加的, 而陆地上则

表现为随气温升高而减小的趋势(−7.9%/℃). 这与陆

地和海洋上不同的降水特征有关 . 海洋上空的降水

在一次强对流过程中的强度可以很大 . 几小时甚至

更短时间内的降水有可能在平均化过程中人为地减

小了强度而被归为小雨. 而在陆地上, 小雨的减少除

了气温的影响外还有可能与包括气溶胶、改变的下垫

面条件等人类活动有关 . 过去的许多研究将小雨的 

 

 

图 9  与图 8 同, 但是针对于北半球中纬度地区(20°~40°N)的

海洋、陆地和海陆混合区域 
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减少归结于大气中气溶胶的增加 [6,8]. 这些研究认为

增加的气溶胶会显著地增加大气中的云滴数浓度而

减小云滴半径, 抑制降水的发生. 由于降水迟迟不能

形成雨滴降落地面, 这有利于大气中水汽的累积, 随

着大气中水汽含量的增加 , 在其足以达到饱和的时

候形成雨滴降落地面, 形成降水. 这实际上是削弱了

小雨而最终将其转化成为大雨. 

2.4  区域降水谱对全球增暖的响应 

利用相同的方法, 我们计算了 1961~2009年中国

8 个子分区内 10 类不同强度降水随气温的准定常变

化率. 结果如图 10 所示, 8 个分区表现出一致的变化

模态, 小雨随气温升高而减少, 大雨则随气温的升高

而增加, 不过这一变化伴随有较大的不确定性. 另外, 

降水的强度越小, 减少的幅度越大, 强度越大, 增加

的幅度也越大, 这意味着在全球增暖的情景下, 降水

会从小雨向大雨发生偏移. 

与利用 GPCP 候降水数据分析得到的结果相比, 

我们注意到中国降水谱的变化与全球尺度降水谱的

后半段(bin5~bin10)是一致的 . 考虑到两种数据的时

间分辨率是不同的, 中国 8 个分区所用数据是站点观

测的日降水数据, 而 GPCP 为连续 5 d 平均的降水数

据 . 我们怀疑粗糙的时间分辨率有可能在平均化的

过程中将一些短时内的强降水归为小雨 , 而产生人

为的假降水谱段(比如 bin1~bin4). 要检验这一推断

是否正确 , 仍需要进一步的研究 . 如果这一推断成 

立 , 那么全球尺度和区域尺度上降水谱随气温的变

化是一致的, 均表现为小雨向大雨、强降水方向的偏

移 , 最明显的不同在于不确定度的大小 . 究其原因, 

在陆地上除了气温之外还会有一些其他的因素影响

到降水.  

 事实上, 区域尺度上的降水要更为复杂. 正如前

面所提到的 , 不均一的下垫面条件和地形特征会改

变当地的能量、动量和水汽通量特征以及不同地区间

的水汽输送. 另外, 人类活动产生大量的气溶胶粒子, 

这些污染物会通过直接或间接效应影响降水 , 比如

通过云的微物理过程改变云滴谱分布 . 而由于气溶

胶的扩散性较弱 , 它对降水的影响更多地局限在局

地和区域尺度上. 因此, 从众多因素中提取出气温对

区域降水的影响难度更大. 

3  小结与讨论 

在本研究中, 我们利用 477 个地面测站上的日降

水数据分析了中国整个降水谱在 1961~2008 年的长

期变化趋势 , 降水数据由中国气象局气象信息中心

(NMIC/CMA)提供. 另外, 我们利用 1979~2007 年的

GPCP 候降水数据分析了全球尺度上 10 类不同强度

降水的变化. 研究中, 我们采用了 Liu 等人[20]提出的 
 

 

 

图 10  与图 8 同, 但是针对于中国的 8 个子分区 
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相对较新的合成分析方法来探讨气温和降水谱分布

之间的关系. 通过分析得出了以下结论:  

(1) 从对观测数据的分析发现, 我国的痕量降水

在 1961~2008年表现出空间一致的减少趋势. 而日降

水量不足 1.0 mm 的可测小雨部分在我国东部地区是

减少的, 而在西部是增加的. 这说明痕量降水和可测

的小雨变化的影响因素是不同的 . 因为痕量降水的

尺度是非常小的 , 一般直径不超过 0.5 mm, 如此  

小的粒子很容易在未到达地面时已经被蒸发掉 . 与

相对较大的小雨相比 , 痕量降水对气温的变化更为

敏感 , 升高的气温可以显著地抑制痕量降水的发生

频次. 

(2) 可测降水部分的变化趋势则表现出明显的

季节性和区域性特征. 在我国的东部北方地区, 可测

降水部分在夏季和秋季呈现出一致减少的趋势 . 而

在该地区的冬季, 整个降水谱的降水量是增多的. 在

我国东部的南方地区 , 小雨和中雨在夏季和冬季显

著减少, 而大雨则在这两个季节表现出增加的趋势. 

在春季和秋季, 整个降水谱的降水量呈减少的趋势. 

而在我国的西部, 可测降水部分是一致增加的.  

(3) 合成分析表明降水强度和全球气温的变化

存在着紧密的正相关. 伴随持续上升的气温, 中小雨

显著减少 , 而强度极大的强降水和小雨则表现为增

加的趋势, 这一现象在全球尺度上(60°S~60°N)和北

半球中纬度地区(20°~40°N)的海洋上是一致的. 

(4) 对北半球中纬度地区(20°~40°N)海洋和陆地

上降水谱对全球增暖响应的比较发现 , 尽管变化幅

度有所差异, 中大雨的变化在整体模态上是一致的, 

但是对于强度极小的降水(bin1)来说, 海洋和陆地上

存在显著地不同 . 在陆地上 , 小雨是减少的(准定常

变化率为 5.8%/K), 而在海洋上是增加的(准定常变

化率为−7.9%/K). 这种差异很有可能是由于陆地上

的气溶胶粒子对小雨产生抑制作用[8]. 对于陆地上其

他强度降水变化幅度比海洋相对较小的情况 , 我们

怀疑很有可能与当地有限的水汽含量有关 . 因为与

陆地相比, 海洋上的水汽含量十分丰富, 而在陆地上

则与当地蒸发散作用和水汽的远程输送有关 , 受到

大气环流等因素的影响 . 当降水的空间尺度缩小到

中国的 8 个分区上时, 降水谱随全球气温的变化与全

球尺度是类似的 , 只是这一变化伴随有更大的不确

定度 . 这也从一个侧面证明了区域降水影响因素的

多样性和复杂性. 

目前的研究主要针对中国整个降水谱的长期变

化趋势展开 , 并比较分析了气温升高对不同空间尺

度上降水的影响 , 旨在发现局地尺度上影响陆地降

水谱的其他可能因子 . 我们的研究发现上升的气温

会使得降水谱从小雨向强降水发生偏移 , 平均降水

强度增加. 为了对影响降水(尤其是区域尺度降水)的

因素(比如气溶胶)有一个清楚明确的认识, 接下来还

需要进一步的研究. 

致谢 该研究得到江苏省高等教育学院优势学科项目发展工程的支持. 
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