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摘要  气候变化是当前国际上的热点问题之一, 尤其是 IPCC-AR4 以来的全球气候及其影响如何

变化更为引人瞩目. 本文综述了近年在 Science 和 Nature 等国际杂志上刊登的涉及全球气候变化

研究如辐射强迫、温室气体、气溶胶、海水和海平面、温度和降水、南北极地区等的最新研究成

果和研究动态, 对全球变化及其相关学科的研究以及即将发布的 IPCC 第五次评估报告具有重要

的参考价值.  
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以气候变暖为特征的全球变化一直是人们关注

的焦点, 对人类社会、经济和环境的可持续发展提出

严峻挑战 . 太阳的入射辐射影响地球的能量收支和

气候系统 , 地球的大气和地表特征影响太阳的出射

辐射并受气候反馈的影响 . 地球大气中的温室气体

(GHGs)影响大气的辐射平衡 , 温室气体增加可增强

出射辐射的大气吸收 ; 气溶胶通过散射和吸收太阳

辐射以及改变云的辐射特征影响气候系统 . 这些因

子的变化可驱动地球气候系统的辐射强迫发生变化

并影响全球的温度和降水变化 , 而且伴随着南北极

和中高纬地区的冰川融化还可促使海平面上升(SLR)

和海水变暖[1,2]. 减缓和适应全球气候变化势在必行. 

以温室气体减排等为主的减缓行动有助于减小气候

变化的速率和规模 , 以提高防御和恢复能力等为主

的适应行动有助于将气候变化的影响降至最小 . 政

府间气候变化专门委员会(IPCC)于 2007 年发布的第

四次评估报告(AR4)对全球气候变化的科学、影响与

适应以及减缓对策等进行了综合评估[1]. 阐述了当前

气候变化的原因和过程并进行了归因分析 , 预估了

未来气候系统的变化 , 分析了气候变化对社会经济

的影响和适应问题, 提出了减缓气候变化的对策, 对

不确定性问题进行了深入研究并指出人类活动很可

能是 20 世纪下半叶以来气候变暖的首要元凶. 然而, 

IPCC-AR4 以来的全球气候如何变化再次成为人们关

注的焦点. 本文依据近年在 Science 和 Nature 杂志刊

登的有关全球气候变化的最新研究成果 , 对辐射强

迫、气溶胶、GHGs、温度和降水、海水和海平面以

及南北极地区等的研究结果进行了评述 , 旨在为全

球变化及其相关研究以及即将发布的 IPCC 第五次评

估报告提供参考.  

1  辐射强迫 

火是地质记录中的普遍现象、影响全球生态系统

的模式和过程, 包括植物的分布和结构、碳循环和气

候. 火影响气候系统且对气候系统为正反馈, 人类活

动和气候在决定火的模式方面扮演着重要角色 . 虽

然人类和火依存着 , 但人类对火的管理能力尚不完

善 , 将来因气候变化对火体系的改变会变得更加困

难. 因全球模式很少考虑火的因素, 对火的风险进行

评估比较困难. 景观火(landscape fires)、家庭和工业

用的生物体燃烧以及化石燃料燃烧对碳排放的贡献

很难区分 , 其中生物体燃烧的碳排放由具强烈太阳
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辐射吸收且对全球变暖有强烈影响的黑碳气溶胶组

成 [1]. Bowman 等人 [3]指出, 来自森林采伐的火的碳

排放约为 0.65 Pg a1(1 Pg=1015 g, 下同), 相应的 CO2

排放可达工业革命[1]以来增加的辐射强迫的 19%. 鉴

于火对地球系统的广泛影响 , 理解火在地球历史中

如何发展、区分人类活动和火的相互作用、进而开展

火的综合研究非常重要, 将来 IPCC 对人为气候强迫

进行评估时还应考虑火的因素.  

IPCC-AR4 估计的直接气溶胶效应的辐射强迫为

0.5 W m2 且不确定性为 0.1~0.9 W m2[1], 这些不确

定性是由全球气溶胶模式及观测估计的气溶胶辐射

强迫的差异引起的 . 尽管全球气溶胶模式的模拟结

果与观测结果具有较好的一致性 , 但观测方法和基

于中分辨率成像光谱辐射仪(MODIS)数据的方法在

确定人为组分方面存在着较大差异[4]. Myhre[5]指出, 

直接气溶胶效应的全球平均辐射强迫小于 0.5 W m2

且最优估计值为 0.3 ± 0.2 W m2, 这减小了 IPCC-AR4

评估的不确定性 , 而且这里的不确定性与气溶胶的

垂直廓线以及与云有关的气溶胶的位置有联系 . 将

来对直接气溶胶效应的辐射强迫进行再评估时必须

且至少部分必须依赖全球气溶胶模式.  

低云对全球气候有冷却效应且与气候变化关系

密切. 如果云量随气候变暖而改变, 将促进或减缓气

候变暖 . 云反馈是全球气候模式产生不确定性的主

要原因. Clement 等人[6]指出, 多个数据库检测到云

的十年际波动 , 云量变化与局地的温度结构和大尺

度的环流变化有关. 海表面温度(SST)、海平面气压

(SLP)和 ERA-40 表面风的回归模式在太平洋东北部

SST 的时间序列上类似太平洋地区云的十年际变率

的模式 , 观测的云量与区域气象条件的关系为云模

拟的真实性提供了检验途径 . 唯一能通过检验的模

式为低云的正反馈提供了模拟证据. 在十年际尺度上

低云反馈在太平洋东北部是正的, 而模拟的反馈很不

理想[6]. 因长期的云反馈具有很多不确定性, 所以对

地球气候敏感性评估的不确定性较大. Dessler 等人[7]

指出, 短期的云反馈是正的且为 0.54 ± 0.74 W m2 K1. 

云反馈也会出现较小的负反馈 , 但其不足以抵消它

们的正反馈 . 长波和短波组分的短期云反馈均是正

的, 气候模式也模拟出了相似的反馈, 而且长期和短

期云反馈之间的模式没有相关性.  

大气的热结构及组成主要受入射太阳辐射控制. 

紫外波长的辐射解离大气分子并驱动化学反应链、产

生等温层臭氧并为中层大气提供热源 , 可见波长和

近红外波长的辐射主要到达并加热低层大气和地球

表面 , 因而太阳辐射的光谱组成对大气结构和地表

温度至关重要 , 而且大气对太阳辐射变化的响应依

赖于太阳光谱[8]. Haigh 等人[9]指出, 紫外波长光谱的

下降在太阳周期的下降相位上比以前预测的要大

4~6 倍. 这种总辐射输出的减小部分被可见波长的辐

射增加补偿了. 这些光谱的变化导致了 45 km 高度以

下的等温层臭氧在 2004~2007年显著下降, 在此高度

以上臭氧增加 . 尽管将短期内的臭氧变化准确归因

于太阳影响有些困难, 但辐射-光化学模式的模拟结

果与微波临边探测器(MLS)的臭氧测量结果一致. 来

自太阳光谱辐射监测器(SIM)的数据指出表面气候的

太阳辐射强迫偏离了太阳活动的相位 , 尽管目前还

没有充分的观测证据来验证 SIM 观测到的光谱变化

或者来描述其他太阳活动周期的特征 , 但估计太阳

变化对大气温度的影响可能与当前的期望值相反[9].  

2  气溶胶 

能见度因气溶胶的存在而下降, 气溶胶强烈影响

太阳辐射. 气溶胶浓度在 20世纪的增加及其对全球辐

射平衡影响的不确定性是解译气候变化与 GHGs 浓度

关系的主要障碍. Wang 等人[10]指出, 气溶胶浓度在

1979~2006 年欧洲以外的陆地上增加了. 亚洲气溶胶

光学厚度(AODs)的增加源自工业活动且与印度和中

国观测的入射太阳辐射及云量变化一致, 欧洲 AODs

的下降与过去测量的气溶胶、太阳辐射及云的变化一

致且与气溶胶前体(SO2、黑碳、有机碳)的排放一致. 

欧洲能见度的增加与报道的欧洲“变亮”一致 , 但南

亚、东亚、南美、澳大利亚和非洲的能见度减小且造

成全球陆地“变暗”. 尽管气溶胶增加有助于 AODs 增

加 , 但迄今贡献最大的气溶胶及其前体是源自化石

燃料使用的气溶胶、尤其是 SO2. 这与 IPCC-AR4 指

出的硫酸盐气溶胶的全球排放量在 1980~2000 年

10~20 Tg a1(1 Tg=1012 g, 下同)的下降[1]不一致, 估

计 IPCC 没有考虑亚洲硫酸盐气溶胶排放 20 Tg a1

的增加[10,11].  

3  温室气体 

CO2 是地球大气中与气候变化有关的最重要的

GHGs. 水汽和云是气候系统中快速的反馈过程且其

大气分布受非凝结 GHGs 引起的持续辐射强迫的调
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节. Lacis 等人[12]指出, 水汽大概占地球 GHGs 效应

的 50%、云占 25%、CO2 占 20%、较少的 GHGs 和

气溶胶占 5%. 占陆地温室效应 25%的非凝结 GHGs

提供了通过占温室效应 75%的反馈过程维持当前的

大气水汽及云水平的稳定温度结构, 若没有 CO2 和

其他非凝结 GHGs, 陆地温室可能会崩溃且全球气候

会进入冰封状态 . 目前还不能完全理解冰期和间冰

期之间千年尺度上影响 CO2 变化的物理过程, 但与

包括地球轨道参数米兰科维奇变化在内的生物圈和

海洋化学有联系. 因为当前的 CO2 水平远远超过间

冰期 CO2 的最大值且比地质记录中任何时期的转换

速度更快, 所以 CO2 的高速增长令人不安且减少和

控制 CO2 严峻而紧迫.  

因碳循环和气候响应的不确定性 , 对引起最大

化变暖的 GHGs 排放还不清楚. Meinshausen 等人[13]

指出, 2050 年的排放水平和累积排放量是 21 世纪全

球变暖不超过 2℃的可靠指标. 若将 2000~2050 年来

自化石燃料使用和土地利用变化的 CO2 的累积排放

量控制在 1000 Gt(1 Gt=109 t, 下同), 则全球变暖超

过 2℃的概率为 25%, 而控制在 1440 Gt 时的概率为

50%. 若可接受的概率为 20%, 则需排放 890 Gt 或更

少的 CO2. 2000~2006 年 CO2 的排放量约为 234 Gt 且

以 36.3 Gt a1 的速度增长[14], 小于可开采的石油、天

然气和煤炭储量的一半, 而且至 2050 年仍可达 2℃

的变暖目标. 若将 1990 年的排放量作为基准, 则变

暖超过 2℃的概率为 12%~45%. 即使保持平缓的排

放方式, 2020 年的排放水平仍不是最大化变暖的可

靠指标; 若 2020 年的排放量高于 50 Gt, 则变暖超过

2℃的概率为 75%; 若 2020 年的排放量高于 2000 年

的 25%, 则变暖超过 2℃的概率为 53%~87%. 鉴于近

年来源自化石燃料的 CO2 排放显著增长[14], 若变暖

低于 2℃的目标可以实现则必须制定全球减排政

策[13].  

因对于与假定的稳定水平 GHGs 浓度相关的且

最终达到平衡的全球平均温度还不确定[1], 使得为避

免全球变暖潜在风险的减排目标的设定变得更加复

杂. 碳循环存在类似问题, 如当前观测对将来碳排放

的响应仅提供了微弱的约束 [15]. Allen 等人 [16]指出 , 

假定的 CO2 累积排放量引起的变暖峰值较长期响应

稳定情景的变暖能更好的受到观测的约束 , 但过量

的排放情景至少需要 3 个目标: 最终的浓度、超标排

放的大小和持续时间. CO2 的累积排放量与变暖峰值

之间的关系明显不受排放途径(排放时机或最大排放

率)的影响, 基于 CO2 累积排放的限制性政策目标在

不确定性方面相对排放率或排放浓度目标更有说服力. 

所有人为排放的 1 Tt(1 Tt=1012 t, 下同)碳(3.67 Tt CO2)

大约是工业化以来碳排放的一半, CO2 排放的峰值导

致了较工业化前 2℃的变暖, 而且变暖 1.3~3.9℃的置

信水平为 5%~95%[16].  

气候-碳的模拟实验指出, 每单位的 CO2 排放引

起的变暖不依赖 CO2 的背景浓度[17], 稳定气候状态

允许的 CO2排放不依赖排放时机, 响应 CO2突变的温

度在几十至几百年的尺度上近似恒定 [16]. Matthews

等人 [18]指出 , 定义为“温度变化”与“累积碳排放”比

率的“碳-气候响应”(CCR)不依赖 CO2 在这些时间尺

度上的浓度和变化率. 估计每释放 1 Tt 碳的 CCR 为

1.0~2.1℃且最优估计值为 1.5℃, 与气候-碳模式模拟

的 21 世纪的 CCR 一致. 模式估计的 CCR 较前工业

时代变暖 2℃的允许碳排放为 1.25 Tt, 观测估计的

CCR 较前工业时代变暖 2℃的允许碳排放为 1.4 Tt. 

假定目前来自化石燃料使用和土地利用变化的 CO2

的碳排放大约为 0.5 Tt, 那么相应将来变暖 2℃的碳

排放需控制在 0.8 Tt(模式和观测的估计值分别为 

0.7 和 0.9 Tt). 然而, 土地利用排放的 CO2 和气溶胶

强迫的不确定性意味着较高的 CO2 观测值不能被剔

除 . 在理想条件下 , 当用气候 -碳模式进行评估时 , 

CCR 相比气候及碳循环反馈的耦合模式是一个简单

有效的度量 , 而且对于气候变化的减缓政策也是一

个有效的标准. CCR 通过将与气候敏感性、碳汇和气

候-碳反馈有关的不确定性合并为一个单独的变量 , 

使得 CO2 引起的全球温度变化可由累积碳排放直接

推算.  

若 GHGs 的排放持续增加, 则全球 2/3 的北极熊

会在 21 世纪中叶消失 , 然而这个预测没有考虑

GHGs 减排的影响. 当温度达到临界点时, 温度增加

是否会导致北极熊的海冰栖息地成比例减少或海冰

面积是否会超过临界点且发生不可逆转的崩塌 [19]? 

Amstrup 等人[20]指出, 若 GHGs 排放减少则会保留更

多的海冰栖息地 , 海冰栖息地增加意味着北极熊较

正常情况可在更大的范围内生存 . 大气环流模式

(GCM)不能揭示海冰亏损的临界点 , 而全球平均表

面温度和北极熊海冰栖息地的关系证实了海冰的热

动力学能克服反照率反馈引起的海冰崩塌的临界

点 [19]. 模式模拟和观测的夏季海冰的快速亏损指出, 
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面积正在减少的海冰的挥发性增加了 , 但这种增加

不是海冰崩塌的临界点特征[19]. GHGs 减排驱动的贝

叶斯网络(Bayesian network)的模拟指出 , 先前预测

的北极熊的分布和数量减少是可以避免的 . 因为北

极熊是北极海洋生态系统的“哨兵”且其海冰栖息地

的变化预示着将来的全球变化, 所以 GHGs减排在北

极和北极以外地区对北极熊有保护作用[20].  

等温层水汽受控于对流层大气传输和等温层甲

烷氧化, 水汽变化影响等温层和对流层的温度. 甲烷

氧化可增加等温层的水汽量 , 但对对流层顶部的水

汽贡献较小 [21]. 等温层水汽的十年际变化影响近来

的气候, 而对短波辐射的影响小于长波辐射. 尽管早

期的数据不完整, 但等温层水汽对 1980~2000年的变

暖有增强作用[22]. Solomon 等人[23]指出, 等温层水汽

较以前忽略水汽变化的变暖将 20 世纪 90 年代表面的

十年际变暖率增强了 30%. 2000年以来等温层水汽大

约减少了 10%, 最大减少幅度在热带和亚热带等温

层的最底部. 相比由 CO2和其他 GHGs 引起的全球表

面变暖, 等温层水汽将 2000~2009年全球表面温度的

上升率大约减缓了  25%. 等温层水汽是全球表面气

候十年际变化的重要驱动者. 2000 年以后等温层水

汽的减少与热带暖池区的 SST 以及主导水汽向热带

等温层传输的冷点变冷有关 . 应用观测值评估等温

层水汽对全球表面气候十年际变暖率的影响非常重

要 , 进一步的观测以及对旨在解释十年际变化和将

来预测的气候模式模拟的等温层水汽变化的代表性

进行监测也非常必要[23].  

深海的 CO3
2浓度和

13C 对过去海洋-陆地-大气

系统中碳的再分布具有重要抑制作用, 为大气 CO2

浓度变化的解释提供了新线索. 冰芯的 CO2 记录以

及深海有孔虫碳酸盐的13C 记录指出, 存储于大气

和陆地生物圈的碳含量在末次盛冰期分别为 200 和

500 Pg, 较工业化前的碳含量要小[24]. 因为间冰期向

大气和陆地迁移的碳引起碳酸盐系统发生波动 , 所

以应用 CO3
2和13C 可洞察海洋-陆地-大气系统的碳

重组. Yu 等人[25]指出, 加勒比海末次冰期的 CO3
2较

全新世末要高, 极地北大西洋末次冰期的 CO3
2较低且

全新世的较高, 北大西洋偏上部末次冰期的 CO3
2较全

新世末上升了 34 mol kg1 且偏下部减小了 18 mol 

kg1, 印度洋和太平洋末次盛冰期和全新世末的

CO3
2类似于有孔虫 [26]推测的变化. 像南大洋上涌增

强[27]等过程引起的碳酸盐释放导致的深海 CO3
2的瞬

时上升将扰乱河流输入和海洋埋藏之间海洋的碱度

平衡 , 碳酸盐补偿通过降低海洋碱度使得初始扰动

引起的 CO2释放量翻倍. 间冰期早期深海释放的 CO2

优先存储于大气中, 末期释放的 CO2 除贡献于当时

大气 CO2 的上升外还有一部分被陆地生物圈吸收[25]. 

海洋、沉积物、大气圈和陆地碳库之间相互作用的变

化在解释末次冰期以来深海化学和 CO2 的变化方面

起着重要作用, CO3
2和13C 记录的时机和变化幅度

对量化过去 CO2 变化机制的模式提供了抑制作用[25].  

北方和北极生态系统的多年冻土存储着几乎两

倍于当前大气的碳储量 [28], 冻土融化和有机碳的微

生物分解是地球变暖过程中从陆地生态系统到大气

最可能的一种气候正反馈 [29]. 尽管对多年冻土的碳

释放率还不确定 , 但释放率对预测碳循环反馈效应

的强度和时机至关重要, 且冻土融化对 21 世纪及以

后的气候变化非常重要 [29]. 对气候变化有显著正反

馈且持续向大气传输的碳源自老碳(old carbon), 这

种碳通过几千年的积累形成多年冻土碳池. Schuur 等

人 [30]指出 , 冻土融化和地面沉降可促进老碳释放 , 

而植物的碳吸收可抵消老碳释放. 过去 15 年多年冻

土融化区每年亏损的老碳比弱融化区高 40%, 随着

植物生长增加对碳亏损的抵消而整体表现为生态系

统对碳的净吸收 . 过去几十年或更早时期多年冻土

融化区每年亏损的老碳比弱融化区高 78%, 尽管植

被生长增加了但这些老碳的亏损主要贡献于整个生

态系统对碳的净释放 . 冻土融化和土壤碳的显著亏

损在十年际尺度上超过了植物碳吸收的增加 , 使得

多年冻土成为全球气候变暖下生物圈的巨大碳源 . 

多年冻土中碳的生物圈反馈随着气候变暖有变大的

潜力 , 且在一些地方类似于来自土地利用变化 [21]的

碳通量的大小[30].  

4  温度和降水 

20 世纪的地球表面在 1910~1940 年变暖、1940~ 

1970 年稍微变冷、1970 年以后显著变暖, 这种变化

被解释为 GHGs 增加引起的变暖与硫酸盐气溶胶增

加引起的变冷或与全球海洋几十年气候演变的叠加, 

而且对流层的硫酸盐气溶胶被认为是二战后几十年

半球间温度差异的重要因素. 1940~1970 年的微弱变

冷被解释为物理因素的变化 , 如大气和海洋的相互

作用以及人为硫酸盐气溶胶的排放[1]. Thompson 等

人[31]指出, 温度下降幅度为 0.3℃的 1945 年的不连续
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记录是显著变冷趋势的特征, 比 1991 年皮纳图博火

山喷发后的温度下降显著 , 而且因气候内部变率的

影响在对数据进行筛选后变得更加清晰 . 这个不连

续记录是由 SST 记录中未校正的仪器偏差造成的: 

美国船使用机舱摄入测量 , 英国船使用非绝缘桶测

量, 而且机舱摄入相对非绝缘桶测量偏热. 对这个记

录的校正可改变全球地表温度的历史记录 , 但不会

显著影响温度的长期趋势. Thompson 等人[31]指出, 20

世纪中叶半球间温度趋势的差异主要源自 1968~ 

1972 年北半球 SST 约 0.3℃的下降. 温度下降的时间

尺度相比与对流层气溶胶载量或温度数十年振荡有

关的温度下降的尺度要小. 温度下降在北半球 SST

的数据库中比较明显、尤其当调整这些数据来抑制高

纬度大气环流、厄尔尼诺-南方涛动(ENSO)和火山喷

发的影响时 , 与任何已知的表面温度测量的偏差没

有关系 . 南北半球表面温度趋势的差异不是源自对

流层气溶胶载量的不对称或海洋十年际变化的振荡, 

而是源自无地理定位的但温度下降的最大幅度在北

大西洋北部的北半球海洋的不连续变冷事件[32].  

常用年平均温度的变化趋势来描述气候变化 , 

但较大的季节温度变化不依赖年平均温度 . 已观测

到温度年周期的相位和振幅的变化趋势 , 但由于缺

乏较好的自然变率模式且缺少对自然变率的深刻理

解 , 对温度年周期的相位和振幅变化的原因及意义

还不了解 [33]. 许多气候因子可影响温度年周期的相

位 , 如土壤湿度的大规模下降可引起温度年周期的

相位向更早的季节移动、大气短波光学性质的扰动也

会有效改变温度年周期的相位且短波的吸收率似乎

因气溶胶而变化[34]. Stine 等人[33]指出, 1954~2007 年

高纬度热带以外的陆地地区表面温度年周期的相位

向更早季节移动了 1.7 d, 这种变化相比以前的自然

变化幅度极其异常 , 而且年周期的振幅也发生显著

变化 . 尽管陆地地区温度年周期的相位移动明显大

于北半球环状模预测的变化趋势 , 但温度年周期的

变化部分与 20 世纪末气候变率的北半球环状模的变

化有关, 而且 IPCC 的气候模式没有预测到年周期变

化幅度的减小及其相位朝较早季节的移动. 对长期变

化的大气环流的解释也应围绕着温度年周期的相位变

化, 尽管其机制还不确定但 1954~2007 年的变化趋势

已说明它们不同于自然变率且受人类活动的影响[33].  

气候模式对当前气候变暖的响应低估了“湿润地

区更湿、干旱地区更干”的现象, 引起这种差异的原

因可影响真实的气候预测[35]. Allan 和 Soden[36]指出, 

模式模拟的极端降水在人为变暖的气候中会更加普

遍 , 但观测的局限性阻碍了对气候模式预测的降水

变化的评估. 尽管特种传感器微波成像仪(SSM/I)数

据中的中雨和小雨与 SST 呈负相关关系, 但气候模

式响应大雨与 SST 的关系更加强烈. 厄尔尼诺期间, 

增强的 SLR 在确定降水频率与 SST 的关系方面作用

较小 . 中雨和特大雨频率的增加以小雨和大雨频率

的减小为代价 . 观测揭示了极端降水与温度的显著

关系, 即强降水事件在温暖期增加、在寒冷期减少. 

尽管气候模式再现了观测的降水特征 , 但观测的极

端降水事件的放大要大于气候模式预测的结果 , 这

意味着低估了响应人为全球变暖的气候模式对将来

极端降水变化的预测结果. 对于耗水的陆地地区, 气

候模式对当前气候的模拟很难捕捉到小雨和中雨对

对流外围降水的响应[36].  

5  海水和海平面 

地球吸收的大部分能量在海洋上部 [37], 这些能

量对海洋变暖的影响会限制海平面能量收支、全球辐

射平衡及气候模式[38]的评估. 全球海洋上部 300 m 出

现了数十年的变暖信号[39], 可归因于人为 GHGs 浓度

升高引起的变暖[40]. Lyman 等人[41]指出, 1993~2008

年海洋上部的变暖为 0.64 W m2 且 0.53~0.75 W m2

的置信水平为 90%, 1993~2003 年的升温率为 0.63± 

0.28 W m2、高于 IPCC-AR4 的 0.5±0.18 W m2. 海

洋底部的海水也显著变暖且太平洋 1985~1999 年的

变暖为 0.003~0.01℃[42]. Shuhei 等人[43]指出, 远离南

极 Adelie 海岸的大气-海洋表面热通量的变化与太平

洋底部海水的变暖有联系. 海洋底部海水从 0.003 到

0.01 K 的变暖相当远离 Adelie 海岸进入南大洋的净

热通量在每年由 0.1 W m2 到 0.32 W m2 的增加, 这

种增加与冰芯中甲基磺酸(MSA)浓度和表面净热通

量比率估计的净热通量的十年际增加一致. 大气-海

洋表面的净热通量增加可引起南极底部海水体积减

小 , 进入局部源区的净热通量增加是北太平洋底部

海水变暖的原因. 极地大气-海洋的表面热通量变化

和海洋底部海水的变暖的对比指出 , 当前在模式预

测的海洋对气候变暖的响应中考虑的数百年到上千

年的时间尺度太长了 . 深海热量的变化较先前考虑

的大气-海洋的热交换更加敏感[43].  

1950 年以来, 世界水库数量显著增长. 因北美
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和欧洲对环境的关注, 水库数量在过去 30 年逐渐下

降且在二战期间也明显下降. Chao 等人[44]指出, 目

前世界陆地人工水库的蓄水总量为 10800 km3, 将海

平面的上升幅度减小了 30 mm, 而且在过去半个世

纪的平均减小率为 0.55 mm a1. 观测的海平面在过

去 100 年呈阶段式变化: 1930 年以前上升较慢, 随后

较快上升至 1960 年, 再次较慢上升至 1990 年, 随后

再次较快上升 . 重建的海平面变化历史记录解释了

水库蓄水对海平面变化的影响. 海平面表面上的变化

率是人为因素引起的, 1930 年至最近几年海平面相对

20 世纪 1.7~1.8 mm a1 的平均上升率以 2.46 mm a1 的

恒定速率上升. 人工水库蓄水引起的全球 SLR 的差

异代表了水库蓄水在过去几十年对全球 SLR 的负影

响, 对全球 SLR 的历史具有重要的指示意义[44].  

以气候模式的模拟和对过去条件的类推为基础, 

Pfeffer 等人[45]提出了海平面在 21 世纪末发生数米升

高的潜力[45]. 在考虑了海平面在 2100 年发生较大上

升所需的冰川学条件下, 2100 年海平面超过 2 m 的上

升在物理学上是不可能的. 然而, 当所有变量快速加

速到极高限度时, 海平面大约 2 m 的上升可能会发生, 

而且看起来更可信的加速条件会导致海平面在 2100

年大约上升 0.8 m. 这些粗略的抑制情景为包括冰运

动动力学的海平面预测的改良提供了一个背景和初

始点 , 而且较忽视冰动力学的估计提供了更可靠的

估计范围.  

西南极冰盖(WAIS)位于海洋的部分是不稳定的, 

易受由气候边界条件相对适度变化引起的快速崩塌

的影响. 风险和减缓评估通常应用历史上源自 WAIS

崩塌导致的 SLR 的值或范围来衡量. WAIS 在过去 40

万年发生了由中等变暖引起的部分崩塌 [46,47], 常引

用的由 WAIS 完全崩塌引起的 SLR 的范围是 5~6 m

且 SLR 不存在区域变化[48]. 因为由 WAIS 冰量变化、

固体地球变形以及质量再分配引起的地球旋转矢量

的变化导致了地球重力场的区域变化 , 海平面变化

在不同区域是有差异的. Bamber 等人[49]重新评估了

冰盖快速崩塌对海平面变化以及区域海平面变化的

潜在贡献 , 指出先前的评估高估了冰盖崩塌对海平

面变化的贡献. WAIS 的快速崩塌对 SLR 的贡献约为

3.2 m 且 SLR 具有区域变化, 额外约 6 cm 的 SLR 是

岩石圈弹性反弹造成的. SLR 的空间分布是不均匀

的 [50], 最大值位于美国的太平洋和大西洋海岸且这

里的 SLR 在 WAIS 部分崩塌的情况下也大于全球平

均 SLR 的 25%[49].  

6  南北极地区 

南极和格陵兰冰盖 (GrIS)边缘的许多冰川正在

加速消融, 对全球 SLR 的贡献增大. 估计冰亏损引

起的 SLR 约为 1.8 mm a1[51], 但若冰架和入海冰川

(tidewater glaciers) 退 缩 进 一 步 增 强 了 陆 地 冰

(grounded ice)的亏损或促使冰盖的不稳定部分大范

围崩塌, 冰亏损对 SLR 的贡献会继续增大. 目前还

不能很好理解由冰盖加速运动 (动力减薄 (dynamic 

thinning))引起的冰亏损, 且动力减薄对 21 世纪海平

面的贡献仍不可预测 . 常通过测高卫星对冰盖表面

高程的观测来监测冰盖减薄 , 然而以前的传感器不

能分辨大多快速运动的海岸冰川 (coastal glaciers). 

Pritchard 等人 [52]指出, 动力减薄已到达格陵兰的所

有地区 , 已在南极冰盖入海冰川的底部 (grounding 

lines)增强、已在冰架崩塌后持续了几十年、已远远

进入冰盖内部, 且海洋驱动的冰架减薄正在蔓延. 降

水、温度和海洋条件对南极和格陵兰的冰盖变化有影

响, 但动力效应的影响最显著, 大多冰盖变化是由海

洋边缘的动力减薄引起的 . 格陵兰东南和西北边缘

的冰川减薄强烈、南部高海拔地区的冰川增厚, 西北

地区的减薄规模较大且表现为持续的动态不平衡 . 

最强的动力减薄位于格陵兰北部和南极阿蒙森海冰

川的底部, 运动速度快的冰盖的减薄速度也快. 尽管

南极半岛西侧的冰补给抵消了部分冰亏损 , 但西南

极和东南极的冰架也出现了动力减薄 . 陆地冰川

(grounded glaciers)对冰架崩塌响应灵敏 , 冰架减薄

可归因于海洋驱动的冰川消融.  

格陵兰的气候变暖会增加到达冰-基岩界面起润

滑作用的融水体积 , 这会加速冰的运动且会增加冰

的物质亏损. Joughin 等人[53]指出, 冰的运动速度在

消融季节通常较高且伴随着额外的短期加速 , 最小

运动速度出现在夏末消融结束之后且在春末前的冬

季又缓慢增加, 最大运动速度出现在消融末期. 冰盖

运动的季节性加速在大部分裸冰带是广泛存在的 , 

而且夏季的加速运动与早期的观测一致且比早期的

观测稍微大点. 尽管观测到的冰盖加速非常明显, 但

融水引起的几条入海溢出冰川(outlet glaciers)的平均

加速却相对较小. 表面融水促使的底部润滑作用以前

作为加速 GrIS 消亡的反馈[54], 但 Jakobshavn Isbrae 等

几条快速运动的溢出冰川对这个过程不太敏感, 而且
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冰裂前端每年的前进与退缩是影响 Jakobshavn Isbrae

冰川季节运动的主要原因 . 对于可使溢出冰川的运

动幅度增加 1 倍以上的其他影响, 季节消融对冰运动

的影响可能仅局限于以冰盖运动为主的地区 . 表面

融水驱动的冰运动加速可能在气候变暖背景下影响

大部分冰盖地区, 而且表面融水增强的冰-基岩界面

的润滑作用对 GrIS 将来的演化可能会产生实质性的

但不是灾难性的影响[53].  

GrIS 消融区西部的冰运动速度呈现快而大的波

动, 在几天之内就可将冰的融水量增加 4 倍且比以前

报道的运动速度更快[55]. van de Wal 等人[55]指出, 17

年期间冰的年运动速度略有减小且可将其归因于表

面坡度或冰厚度的稍微减少 , 这说明冰内的水力系

统不断调节着融水的输入且导致了或多或少的恒定

冰通量. 冰运动速度的变化在一周内可达 30%且比

先前报道的 [53]更加强烈 , 冰运动速度响应融水输入

的变化与以前观测的响应时间一致且比以前更加显

著 , 然而在更长的时间尺度上冰内部的排水系统似

乎以恒定的年运动速度调节着融水输入的增加 . 消

融率和冰运动速度之间的正反馈机制表现为季节性

过程 , 这个过程在以后几十年会对气候变暖的冰盖

响应产生一定的影响[55].  

格陵兰冰运动速度的增加[56]对 SLR 的贡献很大, 

冰的快速运动与末端位于海洋的溢出冰川[54]冰-海洋

的相互作用以及表面融水在内陆冰盖岩床的增加有

联系 . 观测的表面融化与冰运动加速 [53]的关系提升

了相互增强的表面融化和动力减薄加速之间正反馈

的可能性 , 说明整体变暖能导致冰川的物质亏损加

速[57]. Schoof 等人[58]指出, 冰的加速运动不是由简单

的表面融化而是由驱动冰快速运动的融水输入的增

加引起的 . 冰川滑动通过冰川基部的水压变化间接

响应着冰川融化 , 而且冰下融水通过低压渠道或相

互连接着的高压锅穴流动着 [59]. 此外 , 冰川减速运

动和渠道化作用发生在水流的临界流动速率以上 , 

冰川融水输入的短期增加通过水压的暂时性突变被

径流系统调节着 . 融水较高的稳定补给率能抑制动

力减薄, 说明冰川融化/动力减薄反馈在格陵兰不是

普遍存在的 . 导致冰加速运动的水压突变受强烈融

化的日周期[55]以及降雨和表面湖排水事件[60]的增加

驱动着[58].  

近来在格陵兰东西部冰川加速运动引起的径流和

冰径流增加以及大气变暖之后, GrIS 的物质亏损出现

加速[57,61]. 20 世纪 90 年代 GrIS 的物质平衡在近平衡

和适度的物质亏损[62]之间变化着, 而 2007 年的物质

亏损达到 267±38 Gt a1[63]、相当 SLR 0.13±0.74 mm a1

或 1993~2005 年 SLR 的 4%~23%[1]. 冰盖物质平衡、

表面物质平衡和液态水平衡决定着 GrIS 的物质平衡. 

van den 等人[64]指出, 相当全球 SLR 0.46 mm a1 的

2000~2008 年约 1500 Gt 的物质亏损在 GrIS 的表面过

程(径流和降水)和冰动力学之间被平等分开. 若没有

降雪增加和再冻结作用增强的影响, GrIS 的物质亏损

在 1996 年以后将会超过 100%, 而且东南部的物质亏

损率小于 20%且局地会超过 600 kg m2 a1, 北部和

西部的物质亏损率在 200~600 kg m2 a1变化着. 2006

年以来夏季的高消融率使 GrIS 的物质亏损达到了

273 Gt a1, 相当全球 0.75 mm a1的 SLR. 此外, 格陵

兰冰盖表面物质平衡的季节循环证实了冰盖径流的

年内变化不显著.  

近几十年南极温度变化的评估强调南极半岛强

烈变暖与南极内陆轻微变冷的差异 , 有人将这种变

化模式归因于响应等温层臭氧变化的绕极西风带的

强度增加 [65]. 因观测点稀疏且观测时间较短 , 这种

解释是不完整的. Steig等人[66]指出, 南极变暖超出了

南极半岛并延伸至西南极的大部分地区 , 且西南极

的变暖区域远大于以前报道的. 1957~2006 年, 西南

极每 10 年的变暖(0.17±0.06℃)大于南极半岛(0.11± 

0.04℃ )、东南极 (0.10±0.07℃ )和南极大陆 (0.12± 

0.07℃), 且西南极在冬春季的变暖最强 . 虽然西南

极的变暖部分被东南极秋季的变冷抵消了 , 但是南

极大陆近地表的平均温度趋势是正的 . 尽管大气环

流模式模拟了西南极变暖的空间分布及长期趋势 , 

但不能将它们直接归因于西风带强度的增加 . 将来

西南极的温度变化取决于影响南半球海冰及区域大

气环流模式的大气成分的变化程度 , 而且有必要通

过大气环流的区域变化以及与大气环流有关的 SST

和海冰的变化来解释西南极的变暖增强, 对大气/海

冰的动力学耦合模式进行改进将是预测南极温度变

化的关键.  

近几十年北极近表面温度升高是全球平均温度

的 2 倍(“北极放大”(Arctic amplification))[1]. 有人将

此归因于 GHGs 浓度的增加、海洋环流和大气环流以

及云量的变化、雪冰污染物引起的反照率变化[67~69]. 

较好理解引起北极放大的过程对评估将来北极的快

速变暖和海冰减少的可能性及影响非常重要 [70~73]. 
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Rune 等人[74]指出, 海冰在夏季的大量消融将增强雪

冰反馈且成为未来北极放大的主导机制 , 因雪冰反

馈主要影响大气最低层的温度变化且只引起了观测

的春季变暖, 所以不是北极放大的主要原因. 大气能

量的对流变化指出, 北极的最大化变暖不在地表, 而

在冬夏季的地表上部 , 而且最大化变暖的趋势几乎

与秋季 400 hPa 以下的变暖相当. 地表上部的水汽和

云量变化以及特定高度的云量增加均可引起北极变

暖, 若 700 hPa 高度的对流空气比其周围空气更加湿

润且能有效吸收长波辐射也会引起北极变暖 . 大气

能量向北极传输的北极温度场可解释北极夏季变暖

的垂直结构 , 大气热传输变化是近来北极放大的重

要原因[74]. Screen 和 Simmonds[75]指出, 北极变暖的

放大除了源自海冰亏损的由海洋到大气的热传输以

外, 其他过程也有贡献. 部分湿度增加受与海冰减少

有关的地表水汽通量增强的驱动 , 水汽含量增加可

能在夏季和秋初的大气较低部位增强了变暖 . 近期

的海冰面积及厚度减少在每年大多数时候增强了北

极变暖, 海冰减少对近来北极放大起主要作用. 冰-温

度的强烈正反馈已出现在北极且增加了北极快速变暖

和海冰减少的可能性, 会影响北极的生态系统、冰盖

的物质平衡以及人类活动[75].  

仪器观测的北极变暖与北极过去 2000 年的气候

背景不一致 , 远远超出了高分辨率古气候数据在北

极最近 400 年的温度范围[76], 而且近期合成的北半

球平均温度序列也没有指出过去北极长达 1900 年的

整体变冷趋势[77]. 基于合成的过去 2000 年的温度代

用指标记录 , Kaufman 等人 [78]指出 , 过去北极的普

遍变冷在 2000 年前一直持续着, 穿过中世纪进入小

冰期 . 瞬时气候模式模拟指出温度对夏季太阳辐射

的敏感性与代用指标重建的温度记录是相同的 , 这

支持过去北极夏季的长期变冷趋势是由稳定轨道驱

动的夏季太阳辐射的减小引起的推论. 20 世纪北极

的强烈变暖与以前的变冷趋势形成了鲜明对比且北

极的变冷趋势在 20 世纪发生了逆转. 20 世纪末的夏季

温度在过去 2000 年是最暖的, 过去 2000 年中 5 个最

暖的 10 年中有 4 个发生在 1950~2000 年. 近年北极

的变暖幅度高于自然变率 , 与夏季海冰面积的急剧

减小和环北极湖生物活动的快速增加一致 . 过去北

极温度的最强变冷趋势是每 1000 年 0.22±0.06℃, 而

最近 10 年(1999~2008 年)是过去 2000 年中最暖的 10

年 , 这为全球变暖又提供了一个强有力的北极变暖

的证据[78].  

冰-反照率的反馈放大了北极变暖, 流入北冰洋

的淡水调节着深海洋流且对全球变化有强烈影响 . 

过去 50 年北极的降水量和河流径流量伴随海水淡化

呈增加趋势 [79], 近来大多数气候模式也预测到将来

北部高纬度地区的降水会增加且径向翻转环流(MOC)

会减弱[1]. 然而, 人类活动是否会影响北极的降水增

加还不确定. Min 等人[79]指出, 20 世纪下半叶人为的

GHGs 和硫酸盐气溶胶对降水时空变化的影响在

55°N 以北的陆地地区变化着. 模式模拟的降水变化

对人为强迫的响应弱于观测的变化 , 说明模式模拟

的将来的降水变化可能很弱 , 但其对人类适应性政

策的发展具有重要意义 : 将来北冰洋海水淡化和

MOC 减缓会比当前 GCM 模拟[80]的速度更快. 人为

引起的北极变湿与观测的北极河流径流量的增加以

及北极海水的淡化是一致的, 这为“人类活动会导致

北极的水文发生变化”提供了新证据[79].  

7  其他 

1950 年以来 SST 上升和飓风活动增加使人们开

始关注人为气候变化是否正在增强大西洋的飓风活

动. Bender 等人 [81]指出, 大西洋热带气旋的出现频

率随着气候变暖而减小. 当模拟结果基于 18 个风暴

模式模拟的平均值时 , 尽管热带气旋出现的频率减

小但 4 类和 5 类飓风的出现频率在 21 世纪末几乎翻

倍. 4 类和 5 类飓风的出现频率在大西洋西部 20°~ 

40°N 的增加最大, 最强飓风(>65 m s1)的出现频率

无变化 . 所有类别飓风的出现天数在加勒比海明显

减小, 在墨西哥湾的减小最适中. 模式对飓风在活动

和不活动期间的强度分布差异的低估指出 , 在对人

为引起的飓风强度进行模拟时需要谨慎 . 尽管模式

预测的飓风数量减少 , 但人为引起的非常强的大西

洋飓风频率的显著增加在 21 世纪下半叶的气候变化

背景下可能出现 , 这依赖于全球气候模式 [81]. 以后

的研究中应使用更新的气候模式和改良的飓风模式

对这个结果进行重新评估.  

印度河、恒河、雅鲁藏布江、长江和黄河流域上

游的雪冰储量对河水的季节变化非常重要且受气候

变化的影响显著 , 但气候变化对其影响的程度以及

雪冰融化与亚洲水文的关系还不清楚. Immerzeel 等

人 [82]指出 , 融水对印度河极其重要 , 对雅鲁藏布江

比较重要, 对恒河、长江和黄河的重要性适中. 尽管
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预测的冰冻圈变化很明显 , 但其影响小于预期 . 如

IPCC 指出气候变化和冰川融化可能造成恒河、印度

河、雅鲁藏布江和其他河流在不久成为季节性河流[1]. 

然而 , 因冰川融化和雨季的出现时间一致且降水补

偿了部分融水减少, 这些河流已经成为季节性河流. 

预计印度河和雅鲁藏布江在 2046~2065 年左右夏季

和春末的径流量将持续减少 , 对食品安全会产生显

著影响 . 预测流域内可养活人口的减少范围为雅鲁

藏布江的 34.5±6.5 百万人至印度河的 26.3±3.0 百万

人, 然而黄河流域会增加 3.0±0.6 百万人. 由于人口

数量大且对灌溉农业和融水的高度依赖 , 印度河和

雅鲁藏布江对径流量的减小最敏感 , 估计会威胁

6000 万人的食品安全. 因黄河对融水的依赖程度低

且其上游的降水会增加 , 所以气候变化对其流域会

产生积极影响 , 而且当水贮存在水库时会增加农业

灌溉和食品安全的可用水 . 亚洲水塔受到气候变化

的威胁 , 但对于预测的气候变化在什么程度上会影

响亚洲的可用水和食品安全 , 不同流域之间存在着

较大差异[82].  

8  小结与展望 

气候变化是当前国际上关注的热点问题之一 , 

尤以 IPCC-AR4 以来的全球气候及其影响如何变化

更为引人瞩目. 气候变化研究对人类社会、经济和环

境的可持续发展意义重大 , 减缓和适应气候变化任

重道远. 目前, 全球气候变化研究在火、直接气溶胶

效应和低云的辐射强迫、陆地气溶胶浓度的变化、温

室气体的排放和减排、陆地表面温度和极端降水事

件、海水变暖和海平面变化、南北极的冰川变化及气

候变暖、飓风活动的频率以及水安全等方面取得了重

要进展. 而且对 IPCC-AR4 中没有涉及的一些科学问

题开展了深入研究并进行了归因分析 , 对涉及的且

已归因的一些科学问题提出了新见解并对一些科学

结论进行了校正 , 使人们对涉及气候变化的一些科

学问题的认识更加客观和深入 , 这对全球变化及其

相关学科的研究以及即将发布的 IPCC 第五次评估报

告具有重要的参考价值. 然而, 因影响气候变化的因

子比较复杂且对量化的一些科学问题还存在较大的

不确定性, 为此还需加强以下研究.  

(1) 辐射强迫.  完善全球火的模式模拟、加强火

体系图的绘制, 为将来 IPCC 对火的评估奠定基础. 

开发大量的能通过检验的气候模式 , 为当前单一模

式模拟的低云的正反馈提供更多的模拟证据 . 加强

太阳光谱变化的观测 , 为全球温度评估和模式模拟

提供重要依据.  

(2) 气溶胶 .  综合评估全球及亚洲硫酸盐气溶

胶的排放强度, 尤其是源自化石燃料使用的 SO2 排放, 

为解释近期研究和 IPCC-AR4 评估的 1980~2000 年硫

酸盐气溶胶排放强度的差异以及即将发布的 IPCC 第

五次评估报告提供参考依据.  

(3) 温室气体.  结合地质历史记录对冰期和间

冰期时间尺度上陆地-海洋-大气系统中碳的时空分

布和变化趋势、影响碳排放的生物-物理-化学过程以

及碳排放的气候反馈进行综合研究 , 为全球气候变

化及其影响的再评估以及温室气体减排目标及减排

政策的合理制定提供有效的参考依据.  

(4) 温度和降水 .  对全球高纬度陆地地区地表

温度年周期的相位和振幅及其物理机制 , 以及年周

期的相位变化与大气环流的关系进行综合研究 , 为

深刻认识响应全球气候变化的地表温度的变化过程

及变化机理提供依据 . 开发适用于不同气候单元的

气候模式 , 为全球变暖背景下极端降水事件模拟能

力的提高提供保障.  

(5) 海水和海平面 .  对响应全球变暖的深海上

部及底部海水的变暖进行深入研究 , 对模拟海洋底

部海水变暖的模式考虑的时间尺度以及南大洋的作

用进行全面评估, 为解释近期研究与 IPCC-AR4 关于

海洋上部海水变暖大小的差异以及即将发布的 IPCC

第五次评估报告提供可靠依据 . 对冰川和冰帽范围

内海洋溢出冰川的数量、规模和流域面积进行深入调

查, 为将来 SLR 的模式模拟提供关键参数.  

(6) 南北极地区 .  对影响极地冰川运动加速的

水文气象、海洋、动力效应等因素和物理机制以及冰

盖退缩对海平面变化的影响进行研究 , 并且结合绕

极西风带强度、大气成分、大气环流及 SST 和海冰

的变化对南极变暖进行研究 , 为全球冰冻圈变化及

其影响的全面评估提供参考依据 . 对涉及大气热传

输和海冰减少等因素的北极放大进行研究 , 为全面

评估将来北极变暖和海冰减少的可能性以及它们的

综合影响因素提供依据.  
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