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摘要  古东亚冬季风和夏季风之间的关系是当前科学界争论的一个焦点. 一些学者认为东亚
冬季风与夏季风之间存在负位相变化关系, 而另外一些学者对此却持否定态度. 为此, 以
CCSM3模式模拟的末次盛冰期(LGM)和全新世大暖期(MH)两个典型气候为例, 从古气候数值
模拟角度对东亚冬、夏季风的关系进行了初步探讨. 结果表明, 与当今气候相比, LGM 时期, 
冬季阿留申低压加深, 东亚冬季风偏强; 夏季太平洋高压减弱, 东亚夏季风偏弱. MH时期, 冬
季阿留申低压和亚洲大陆高压加强, 东亚冬季风偏强; 夏季亚洲大陆低压和太平洋高压加强, 
东亚夏季风偏强. 因此, 东亚冬季风与夏季风的关系并非总是负相关对应, 不同特征时期, 东
亚冬、夏季风之间的关系可能不同. 在全球偏冷时期二者具有反位相关系, 而在全球偏暖时期
二者具有同位相关系, 至少从目前的数值模拟结果来看是这样的.  
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典型季风通常具有低层风的季节变化(特别是风

向的转变)和明显的干湿季交替特征. 在东亚副热带
地区, 冬季风表现为干冷的西北风或东北风, 而夏季
风表现为暖湿的西南风或东南风[1~4].  

近来, Yancheva等人[5]通过对中国雷州半岛湖光

岩玛珥湖的沉积物分析得出, 在过去 16000 年里有 3
个时期冬季风很强, 而夏季风很弱. 因此, 他们提出
了东亚冬季风、夏季风强度反相关变化之说, 并在此
基础上研究了气候变化与人类文明发展和衰落的联

系, 得出气候干旱导致唐朝灭亡的结论. 理由在于: 
公元 700~900年间冬季风加强, 根据东亚冬、夏季风
的反相关关系可推知, 此时中国夏季降雨量减少, 因
而出现干旱, 而连年干旱造成谷物欠收, 激起农民起
义, 最终导致唐朝于公元 907 年灭亡. 该研究结果于
2007年 1月在 Nature上发表.  

随后, Zhang等人[6]在 Nature上撰文对东亚冬、

夏季风反相关变化之说进行了反驳 , 并否认唐朝灭
亡于气候干旱的论断. 他们通过史料分析指出: 中国
在公元 700~900 年间, 90%的严寒冬季(即冬季风强)
对应夏季多雨. 唐代后期的 2 个强冬季风时段(公元
810~840和 880~900年)皆对应夏季多雨, 而弱冬季风
时段(公元 850~870 年)对应夏季少雨, 这说明寒冬-
湿夏的对应关系是唐朝后半期的气候特点 . 研究还
指出, 公元 700~900年间气候并非长期干旱或总体上
趋向于干旱, 而是呈现干期与湿期的交替变化. 其中, 
公元 711~770 和 811~1050 年是湿期, 公元 771~810
年是干期. 唐朝灭亡前的最后 30 年正是处于多雨时
段而不是干旱时段. 因此, Yancheva 等人[5]关于夏季

降雨量减少的推论和掌握的中国历史气候实况相矛盾.  
Yancheva 等人[5]和 Zhang 等人[6]争论的焦点在

Nature 上归结为东亚冬季风、夏季风的关系. 那么, 
古东亚冬季风和夏季风之间到底存在什么样的关系, 
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是否真的是东亚冬季风偏强 , 东亚夏季风就偏弱或
者偏强? 

数值模拟是研究古气候大气环流和气候变化

机理的重要工具 . 国际上组织了古气候模拟比较计
划 (PMIP), 广泛利用数值模式对古气候进行模拟 . 
由于末次盛冰期(21 ka BP, LGM)和全新世中期(6 
ka BP, MH)是距今最近的有着巨大冷暖反差的典型
气候时期 , 因此这两个时段倍受关注 . 有学者对这
两个典型特征时期做了不少的模拟 , 揭示出 LGM
时期中国大陆表面气温降低 , 东部地区降水显著减
少[7~12]; MH 时期夏季中国大陆较现在温暖湿润[13~18]. 
不过 , 这些模拟大都借助于大气环流模式和区域气
候模式. 目前, PMIP已进展到第二阶段试验(PMIP2), 
即利用更加完善的海洋-大气耦合模式对 LGM和MH
气候进行模拟[19]. 本文尝试利用 PMIP2 中海洋-大气
耦合模式对 LGM和 MH的模拟结果, 从数值模拟视
角探讨这两个特征时期东亚冬季风、夏季风的关系.  

1  结果分析 
本文所用数据为美国NCAR的 CCSM3气候系统

模式对 LGM, MH和当代(PD)气候的模拟结果. 这里
CCSM3 模式是一个全球海洋-大气耦合模式, 其中, 
大气部分为 NCAR 的 CAM3 模式, 水平分辨率为
2.8°×2.8°, 垂直层共为 26 层; 海洋部分是 NCAR 的
POP 模式, 水平分辨率为 1.0°×1.0°, 垂直层共为 40
层[20]. 在 LGM, MH 和 PD 气候模拟试验中, 分别采
用 PMIP2 规定的地球轨道参数和温室气体浓度, 具
体数值见表 1, 也可参见 http://www-lsce.cea.fr/pmip2. 
LGM 时期全球冰盖和海陆分布来自 ICE-5G[21]重建

资料, MH 时期则与当代一样. 本文采用的数据即为
PMIP2(http://www-lsce.cea.fr/pmip2)提供的 CCSM3  

表 1  LGM, MH和 PD的边界条件 
地球轨道参数 

时间 
偏心率 黄赤交角 岁差 

PD 0.016724 23.446° 102.04° 
MH 0.018682 24.105° 0.87° 

LGM 0.018994 22.949° 114.42° 

温室气体浓度 
时间 

CO2/ppm N2O/ppb CH4/ppb 

PD 280 270 760 
MH 280 270 650 

LGM 185 200 350 

 

稳定积分 100 年的模拟结果 . 模式模拟结果表明 , 
CCSM3 模式能够捕捉到 LGM 和 MH 时期显著的全

球气候特征 [22]. 由于本文主要探讨东亚季风的变化, 
所以随后仅分析了冬季和夏季东亚区域的大气环流

和气候特征. 

1.1  大气环流 

大尺度海陆热力差异是东亚季风形成的主要原

因 [23,24], 而海平面气压(SLP)的变化在很大程度上可
以反映下垫面的热力状况[25~27]. 图 1(a)和(c)分别给
出了 LGM和MH模拟的冬季 SLP同 PD模拟的差值. 
由图 1可见, LGM与 PD的差异主要表现为: 北太平
洋是显著的 SLP 负异常; 在 50°N 以南的亚洲区域, 
西部为 SLP负异常, 东部为 SLP正异常(图 1(a)). MH
与 PD的主要差异体现在北太平洋为 SLP负异常, 亚
洲大陆为 SLP 正异常(图 1(c)). 通过分析 PD 气候平
均场可以看到 , 与东亚冬季风相联系的低层大气环
流系统主要是北太平洋低压系统(即阿留申低压)和
亚洲大陆高压系统(即西伯利亚高压). 因此, SLP 上
的这种差异说明 LGM 冬季阿留申低压加深, MH 冬
季阿留申低压和亚洲大陆高压较现在同时加强.  

为进一步分析东亚季风强度的变化 , 我们选取
(80°~140°E)和(150°E~150°W)两个区域平均的 SLP
差值( Δ SLP)作为季风强度指标来指示海陆热力差异. 
图 2(a)显示, 对于当今气候而言(PD模拟结果), 冬季
Δ SLP在 20°N以北为正值, 陆地 SLP高于海洋 SLP, 
气压梯度力由大陆指向海洋. Δ SLP 正值越大, 表明
海陆热力差异引起的东亚冬季风越强. LGM与 PD的
Δ SLP差异在 20°N以北为正值, 说明 LGM冬季海陆
热力差异比 PD 时的偏大. MH 冬季 Δ SLP 的变化与
LGM相类似. 因此, 与现代相比, LGM和MH冬季海
陆间纬向气压梯度力加强 , 有助于东亚沿岸盛行异
常偏北风. 这可从纬向平均的 850 hPa经向风变化(图
3(a))得到证实. PD 模拟结果显示, 东亚冬季风期间, 
30°N以北盛行偏北气流. 在该区域里 LGM和MH同
PD的经向风差值以负异常为主, 揭示 LGM和MH冬
季北风强于现在, 东亚冬季风因而偏强.  

图 1(b)是 LGM和 PD模拟的夏季 SLP差值分布. 
如图所示, 北太平洋和东亚区域均为显著的 SLP 负
异常. 不过, 北太平洋上的 SLP变化幅度明显比东亚
大陆上的要大. 图 1(d)为 MH 和 PD模拟的夏季 SLP
差值分布. 北太平洋 SLP 正异常和亚洲大陆 SLP 负 
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图 1  海平面气压差异 

(a) LGM-PD 冬季, (b) LGM-PD 夏季, (c) MH-PD 冬季, (d) MH-PD 夏季. 阴影区表示通过 95％的信度. 单位: hPa 

     
图 2  80°~140°E 和 150°E~150°W 区域平均的 SLP 差值随

纬度的变化 

(a) 冬季, (b) 夏季. 左侧纵坐标表示 LGM 与 MH 模拟同 PD 的差值, 
右侧纵坐标表示 PD 模拟的 SLP 差值 

图 3 
同图 2, 但为 850 hPa 经向风. (a) 冬季沿 120°~150°E 平均,  

(b) 夏季沿 110°~140°E 平均 
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异常在图中体现的非常清楚 . 由于东亚夏季风低层

大气环流系统主要为太平洋上的高压系统和亚洲大

陆上的低压系统, 所以图 1(b)和(d)中的 SLP 差异分

布意味着 LGM 夏季太平洋高压减弱, 大陆热低压加

强; MH 夏季太平洋高压和大陆热低压均加强.  
同样 ,  我们也给出了 (80°~140°E)和 (150°E~ 

150°W)区域平均的夏季 SLP 差值随纬度的变化(图
2(b)). PD模拟结果显示夏季 Δ SLP为负值, 海洋 SLP
高于陆地 SLP, 气压梯度力由海洋指向大陆. Δ SLP
负值越大 , 表明海陆热力差异引起的东亚夏季风越
强. 由于 MH与 PD间的 Δ SLP差值为负, 因此, MH
夏季海陆间的纬向气压梯度力加大 , 有助于东亚沿
岸盛行异常的偏南风. 相反, LGM与 PD的 Δ SLP差
值为正, LGM夏季海陆间的纬向气压梯度力减弱, 造
成东亚沿岸出现异常的偏北风. 从图 3(b)也可看到, 
东亚区域MH与 PD的经向风差值为正异常, 而 LGM
与 PD 的经向风差值为负异常. 由于夏季风期间东亚
盛行偏南气流(PD 模拟结果), 因此, MH 夏季南风加
强, 对应强的东亚夏季风; LGM夏季南风减弱, 对应 

弱的东亚夏季风.  

1.2  温度和降水 

图 4(a)和(b)分别为 LGM 与 PD 模拟的冬、夏季
表面气温差异. 冬季(图 4(a)), 欧亚大陆为显著的负
异常, LGM气候比现在偏冷, 降温幅度呈现从极地向
赤道递减的分布规律. 50°N 以南的北太平洋区域温
度也较现在偏低. 不过, 堪察加半岛东部到阿拉斯加
一带为小范围的增温 , 变暖中心位于阿拉斯加和白
令海附近. 夏季表面气温异常分布特征(图 4(b))与冬
季基本类似. 除 50°N 以北的北太平洋区域升温外, 
其余地区均出现显著的降温.  

MH 时期地球轨道参数与 PD 存在较大差异(表
1), 这种差异对太阳辐射的季节和纬度分布具有较大
影响, 它可导致北(南)半球入射太阳辐射季节性增强
(减弱)[28]. 正是这种辐射差异造成 MH时期气温与现
在明显不同. 冬季, 北半球太阳辐射负异常导致 MH
时期亚洲大陆和 45°N以南的太平洋区域气温显著降
低(图 4(c)). 夏季, 北半球太阳辐射正异常使得 MH
时期北半球中高纬大陆明显增暖; 北太平洋北部的 

 
图 4 

同图 1, 但为表面气温差异, 单位:℃ 
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表面气温也升高, 但升温幅度较大陆偏低(图 4(d)).  
同气温变化一样, LGM 和 MH 时期的降水也与

当今气候存在显著差异. 图 5(a)和(b)分别是 LGM 同
PD 模拟的冬季和夏季降水差异. 冬季, 亚洲大陆和
太平洋中高纬地区的降水差值均为负值, LGM 降水

比现在偏少(图 5(a)); 夏季, 亚洲区域同样为显著的
负异常, LGM气候较现在干燥. 在太平洋区域, 从赤
道向极地方向的降水差值呈“+, -, +, -”型分布(图
5(b)). 图 5(c)和(d)分别为 MH和 PD模拟的冬季和夏
季降水差异分布. 由图 5 可见, 东亚区域降水差值在
冬季表现为显著的负异常(图 5(c)), 而在夏季表现为
显著的正异常(图 5(d)), 揭示 MH 时期冬季比现在干
燥, 而夏季则比现在湿润.  

图 6和 7进一步给出了 LGM和 MH模拟的我国
东部 110°~120°E 纬向平均的气温和降水同 PD 模拟
的差异随时间和纬度的变化. 无论是气温还是降水, 
LGM与 PD的差值全年几乎都为负异常(图 6), 而MH
与 PD 的差异在冬半年为负异常, 到夏半年则转为正
异常(图 7). 因此, 与当今东亚气候相比, LGM 时期 

冬季和夏季气候均偏冷偏干, MH 时期冬季气候偏冷

偏干, 夏季气候偏暖偏湿. 由于东亚冬季风和夏季风

分别以冷干气候和暖湿气候为主要特征 [23], 所以上

述这种差异同样指示: LGM 时期东亚冬季风比现在

强, 东亚夏季风比现在弱; MH 时期东亚冬季风、夏

季风均比现在强.  

2  结论和讨论 
本文以 CCSM3模拟结果为例, 针对 LGM和MH

两个典型特征时期 , 从古气候模拟视角初步探讨了
古东亚冬季风和夏季风的关系. 结果表明: 与现在气
候相比, LGM冬季阿留申低压加深, 由大陆指向海洋
的纬向气压梯度力加大, 造成东亚沿岸的北风加强, 
东亚冬季风因而偏强, 对应冷干气候特征. LGM夏季
太平洋高压减弱, 大陆热低压增强. 由于太平洋高压
减弱幅度比大陆热低压增强幅度要大 , 所以最终导
致由海洋指向陆地的纬向气压梯度力减弱 , 造成东
亚沿岸的南风变弱, 东亚夏季风因而偏弱, 对应冷干
气候特征. MH 冬季阿留申低压和亚洲大陆高压较现 

 
图 5   

同图 1, 但为降水差异, 单位: mm/d 
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图 6  沿 110°~120°E 平均的表面气温(a)和降水(b)差异

(LGM-PD)的时间-纬度剖面 
阴影区表示通过 95％的信度 

 
图 7 

同图 6, 但为 MH 与 PD 的差异(MH-PD) 

在同时加强 , 加大了由大陆指向海洋的纬向气压梯

度力, 东亚沿岸的北风得以增强, 东亚冬季风因而偏

强, 对应冷干气候特征. MH 夏季太平洋高压和大陆

热低压也较现在强盛 , 加大了由海洋指向大陆的纬

向气压梯度力, 导致东亚沿岸的南风增强, 东亚夏季

风因而偏强, 对应暖湿气候特征.  
同时, 我们还考证了 PMIP2中对 LGM和MH均作

了模拟的其他耦合模式结果, 这些模式为 MIROC3.2, 
IPSL-CM4-V1-MR 和 FGOALS-1.0g. 对 LGM 而言, 
尽管 3 个模式模拟的变化幅度有所差异, 但都揭示冬
季阿留申低压显著加强, 指示强的冬季风; 夏季太平
洋高压减弱 , 东亚区域盛行的南风减弱 , 降水减少 , 
指示弱的夏季风[29]. 对MH而言, IPSL-CM4-V1-MR和
FGOALS-1.0g 模拟结果显示, 冬季海陆间的纬向气
压梯度力加大 , 东亚冬季风加强 . 不过 , MIROC3.2
模拟的冬季海陆热力差异变化不明显. 夏季, 3 个模
式均模拟出大陆热低压和太平洋高压加强, 东亚夏季
风因而偏强(图略). Zhao 等人[30]还分析了 7 个耦合模式
(CSM1.2, UKMO/HADCM2, IPSL-CM1, MRI-CGCM1, 
ECHAM3/LSG, ECBILT, FOAM)的集合结果 , 同样
揭示出MH时期东亚区域冬季为干冷气候, 夏季为暖
湿气候.  

因此, 从数值模拟角度来看, LGM时期强的东亚
冬季风对应弱的东亚夏季风, MH 时期强的东亚冬季
风对应强的东亚夏季风. Jiang 等人[31]还对中上新世

气候进行了模拟 , 发现东亚冬季风和东亚夏季风均
弱于现在. 所以, 东亚冬季风与夏季风并非总是维持
着同一种对应关系 , 强的东亚冬季风并不是始终对
应着弱的或者强的东亚夏季风. 在不同的特征时期, 
东亚冬夏季风之间的关系可能会不同 , 在全球偏冷
时期二者具有相反的关系 , 而在全球偏暖时期二者
具有同步的关系 , 至少从目前的数值模拟结果来看
是这样的. 当然, 在其他一些冷和暖的特征时期, 东
亚冬夏季风强度之间的联系是否还如此有待进一步

研究. 此外, 大量古气候记录揭示 MH东亚夏季风偏
强[32~35], 这和模式模拟结果相一致. 与MH夏季风信
息相比, 从地质记录中提取的用于指示MH冬季风信
息的古气候代用指标相对缺乏. 而且, 不同代用指标
反映的东亚冬季风强度有所差异 . 如泥炭沉积物和
湖光岩玛珥的孢粉记录揭示MH冬季风增强, 气温下
降[36,37]. 而 Yu 等人[38]通过对古植被的研究却得到相

反的结论. 因此, MH 东亚冬季风的强弱仍然是古气



 

 
 
 

    2009 年 10 月  第 54 卷  第 20 期 

3142   

候记录重建中需要进一步研究的重要科学问题 . 本
文从数值模拟角度揭示的 MH 冬季风加强对该项研
究具有一定的借鉴意义. 不过, 数值模拟仅考虑了太
阳辐射和海洋对MH东亚季风气候的影响. 研究表明, 

如植被、土壤和青藏高原冰雪等一些因子在 MH东亚
季风气候变化中也起着很重要的作用[14,17,39]. 因此, 要
全面真实地的反映 MH 东亚季风区气候变化, 还有待
于在地质学和古气候模拟方面作更多的努力和研究.  
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