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作为六年中第一个关于全球气候变化科学评

估的重要报告，Ā气候变化����üü自然科学基

础ā立ࠏ引起了决策者和公众的关注。本报告证

明，目前៥们对气候系统及其对温室气体排放敏感

性的科学认知比以ᕔ更加Є富和深入。报告还描述

了动态研究乚域的情况，该乚域将使䇏者对未来的

气候变化有更加深入䗣彻的了解。

本报告的严䇼度和信䁝在很大程度上源于ᬓ

ᑰ间气候变化专䮼ྨ员会（,3&&）的独特性。

����年，世界气象组织和联合国环境规ߦ署共同߯

建了,3&&，它既是一个ᬓᑰ间机构，也是一个由世

界上主要的气候变化科学家和专家组成的网㒰。

作为本报告主体的各个章节䯤述了科学家对其

各自乚域中最新科学知识所作的评估。各章节由

��多个国家的���位主要ण调作者和主要作者᪄写，

并经���多位专家审核。一大批ᬓᑰ评审人员也提出

了评审意见。

决策者摘要已被来自���个国家的ᬓᑰᅬ员接

受，这表明Ҫ们认知并ᢹ有整个基础报告。正是专

家和ᬓᑰ共同开展的评审工作，才使,3&&有了力量

的源⊝。

,3&&并不从事新的研究。而是负䋷对气候变化

在科学、技术和社会经济方面的现有全球文献作出

ᬓ策相关性ü与ᬓ策ؒ向性截然不同ü的评估。其

以前的评估报告֗进了各国ᬓᑰ批准和实施联合国

气候变化框架公约和京都议定书。本报告还与各国

为共同应对气候变化的ᣥ៬而考虑对策方案密ߛ相

关。

气候变化����üü自然科学基础是,3&&第四次

评估报告的首ो。第二ो侧重于气候变化的影响、

㛚弱性和适应方案，而第三ो对减缓机䘛和成本作

了评估。第四ो提供了有关,3&&总体成果的综合报

告。

自然科学基础是通过世界主要气候科学家的༝

献精⼲和自ᜓ䕯ࢸ工作完成的。៥们䇼向所有主要

ण调作者、主要作者、᪄〓作者、评审编辑和评审

人员表示感䇶。៥们还䇼感䇶第一工作组技术支持

小组和,3&&秘书处的工作人员，感䇶Ҫ们致力于ण

调编写了,3&&的又一个成ࡳ的报告。

许多国家的ᬓᑰ均支持其所在地的科学家参与

,3&&的工作，并为,3&&信ᠬ基䞥ᤤℒ，因此也确保

了发展中国家及经济转型国家的专家参与其中。意

大利、中国、新西兰和᣾࿕等国ᬓᑰ承ࡲ过起草会

议，而法国ᬓᑰ承ࡲ了最后一次全会，会上通过并

接受了本报告。美利മ合众国的ᬓᑰ为第一工作组

技术支持小组提供了资䞥支持。

最后，៥们䇼在此感䇶IPCC主ᐁR.k.Pachauriम
຿，感䇶Ҫ对IPCC所给予的出色指导和ᄰᄰ不׺以

及᪙长有方的指导，៥们还感䇶第一工作组两位联

合主ᐁSusan Solomonम຿和⾺大河ᬭᥜ，感䇶Ҫ们

在编写本报告过程中对第一工作组的高超乚导。

ૣ . ࿵ઌ
世界气象组织

秘书长

δ . േฃଳ
联合国环境规ߦ署

ᠻ行主任
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IPCC第四次评估报告（AR4）第一工作组的报

告对气候变化自然科学作了全面的评估，并继第一
工作组的上次评估之后，继续ᢧ宽了自然科学的视
䞢。本报告呈现的评估结果建立在自IPCC第三次评
估报告完成以来的大量科学文献以及扩充后的资料
集、最新分析和更先进的气候模拟能力基础之上。

本报告的编写依然沿用IPCC为历次评估报告所
制定的规则和程序。本报告的大㒆曾在2003年11月
召开的IPCC第21次全会上通过，并在2004年4月В
行的IPCC主ᐁ团第31次会议上接受了各主要作者的
提名。作者们编写的草案历经两轮的评审和修改，
有650多位专家以及各国ᬓᑰ和国际组织提供了3万
多份书面意见。各章节的审编确保了所有收到的大
量ᬓᑰ和专家的评审意见均会得到适当的考虑。决
策者摘要已经过逐行批准，而且主报告的各章节在
2007年1月29日-2月1日召开的IPCC第一工作组第
10次会议上被接受。

本报告的ٚຽ
第一工作组的报告主要侧重于与决策者密ߛ相

关的、目前对气候变化自然科学认知的方面。本报
告并非试图评述科学认知的过程或触及气候科学的
方方面面。此外，本次评估报告基于作者在2006年
中期所得到的有关科学文献，䇏者应认识到，报告
中的某些论题也许会出现更快速的发展。

近期气候变化研究的一个特点是目前气候系统
各部分的观测范围有所ᢧ展，包括大气、海洋和冰
雪圈。补充观测和最新的分析提高了៥们的认知水
平，并能够减少许多不确定性。新的信息也在某些
乚域带来了一些新的问题，如：冰盖出现了意外的
变化，及其对海平面上升的潜在影响，以及气候变
化与地球生物化学之间复杂的相互作用所产生的影
响。

在研究未来气候变化的预估方面，本报告是依
照IPCC在AR4ߦ定范围期间所作出的各乍决定并根
据有关使用IPCC以前评估过的排放情景的批准程
序，以便在3个工作组之间保持一致性。然而，与气
候稳定性相关的新的气候模式信息的Ӌ值也予以承
认。为了论述这两个论题，各气候模拟小组开展了
气候模拟，其中包括在大气成分稳定的状态下进行
的理想化试验。通过结合气候模式集合模拟，包括
针对20和21世纪的多模式计算，本次评估已能够考
虑更多的模拟结果，其数量远远超过任何以ᕔ的气
候变化评估。

IPCC气候变化影响评估，以及应对或避免此类
影响的方案评估，分别由第二和第三工作组完成，
因此本报告不再䌬述。尤其是，虽然第一工作组的
报告䯤述了一系列与历次报告相一致的排放情景的
结论，但是对未来排放合理范围的最新评估只能由

第三工作组来完成。

本报告的ܙࢹ
第一工作组的评估首次包括了一个介绍章节，

第�章。此章包含气候变化科学的进展情况，包括概
述气候变化科学采用的方法、气候模式的作用和处
理不确定性的进展。

第�章和第�章包括影响大气辐射能量平衡以及
决定地球气候的大气成分变化（气体和气溶胶）。
第�章根据观测到的大气变化描述了未来的前景，本
章还包括了辐射强迫的核心概念。第�章通过研究影
响大气成分与气候变化的地球生物化学循环之间的
相互作用（包括气溶胶�云的相互作用），来对此概
念加以补充。�

第�、�和�章包括目前可分别用于大气和地表、
积雪、冰和冻土以及海洋的广泛观测。虽然观测到
的气候系统这些部分的变化在整个物理过程中密ߛ
相关，但其它各章可以更多地侧重于评估可用的资
料及其不确定性，包括卫星遥感资料。第�章包括观
测到的海平面变化，同时确认了这些变化与海洋热
容量之间密ߛ的相关性。

第�章介绍了古气候视㾦，评估了过去气候变化
的证据，以及目前科学对此的认知程度。这一章包
括了对重建过去����年的温度所作的最新评估。

第�章包括气候模式模拟各种自然过程的方式，
以及对照观测到的气候对模式进行评估，包括其平
均状态和变率。第�章包括与观测到的气候变化的不
同归因（如自然和人为）密ߛ相关的问题。

第��章包括用于全球气候预估的各类气候模
式，包括其不确定性。本章展现了未来温室气体不
同排放水平的后果，对自然气候系统的一系列响应
以及与此类响应相关的时间尺度和惯性作了概率评
估。第��章包括与全球气候变化预估相一致的区域
气候变化预估。本章还包括在各区域层面评估模式
的可靠性以及对区域尺度气候变化有显㨫影响的各
种因子。

本报告的决策者摘要（630）和技术摘要（76）
是采用并列结构，二者相互交ঝこ引主报告中有关
章节，以查䯙相关具体材料。因此，本报告的摘要
部分为整个报告的内容提供了一个路线图，哧ࢅ䇏
者照此方式使用决策者摘要和技术摘要。

本报告的一个新意是纳入了��个常问的问题，
其中作者对一系列普遍的问题作出了科学的解ㄨ，
这对于普遍ᬭ学目的大有㺼Ⲟ。最后，本报告附带
大约���义的补充材料，该材料曾连同各章节的草案
一并经过审䯙，本报告被制作成&'5RP光Ⲭ及网㒰⠜
本，以提供更详尽的内容，如：各气候模式的结果
等。
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本评估报告很大程度上得Ⲟ于国际气候科学界的精䆮

合作以及世界气象组织气候研究计ߦ（WCRP）和国际地

圈生物圈计ߦ（IGBP）的ण作。៥们特别要感䇶来自全

球14个气候模拟组的个人及机构的哢力支持，同时感䇶气

候模式䆞断和比对计ߦ（PCmDI）承ᢙ前所未有的大量气

候模式产品（超过30万亿字节）的存ḷ和分发工作，从而

能够在目前的气候模式间进行更为细致的比较，并且对长

期气候变化的潜在性进行了比以ᕔ能更全面的评估。

៥们必须强调指出，本报告完全߁借主要ण调作者、

主要作者的专业知识、ࢸ༟ࡾ力和自始至终的༝献精⼲，

并得到了许多贡献作者的大力ण助。此外，៥们䇼向评审

专家所做的工作表示䆮ᣮ的䇶意，并对所收到的大量具有

建设性意见的Ӌ值表示㚃定。៥们的编审人员在ण助作者

整理上述意见的过程中起到了同样重要的作用。

第一工作组ࡲ公室的kansri Boonpragob, Filippo Giorgi, 
Bubu Jallow, Jean Jouzel, maria martelo和David Wratt在ण助

选择作者和指导本报告大㒆起草方面起到了编辑ྨ员会的

作用。Ҫ们向本工作组的两位联合主ᐁ提供了积极支持，

៥们对此表示非常感激。

៥们䆮ᣮ地感䇶四次主要作者会议的东道主和组织

本报告ࠪཔܸᅪࢲ中෵ઉࠪ的一些ᇞ要的თᆦҭཔܸ的໠฼

໠฼    ᅪࢲ

自IPCC建立以来，气候变化科学取得了多大的进展? 1

对自然和人为因素导致的气候变化及相关基本过程了解多少? 2, 6, 7

在器测时期是如何观测到气候变化的?  3, 4, 5

在器测时代之前，对几百至几百万年时间尺度的古气候变化及成因过程了解多少?   6, 9

៥们对人类和自然造成的近期气候变化了解多少˛ 利用气候模式模拟气候变化的能达到什
么程度?

8, 9

如何预测未来全球和区域气候变化? 10, 11

对过去的和预估的海平面变化了解多少˛，包括对冰川和冰盖的作用了解多少˛    4, 5, 6, 10

极端事件（如暴雨、干旱和热浪）在变化৫˛未来它们为什么以及如何变化˛  3, 5, 9, 10, 11

者，这些会议对编写本报告非常必要，同时៥们非常感䇶

意大利、中国、新西兰和᣾࿕国ᬓᑰ及其机构所给予的支

持。marc Gillet先生通过法国ᬓᑰ的ᝋ᜼支持，使第一工

作组终审会议得以Вࡲ，本次会议得到了WmO会议ᅬ员

Francis Hayes的大力帮助。

感䇶第一工作组技术支持小组工作人员melinda 
marqui s, kristen Averyt, melinda T ignor, Roy miller, T ahl 
kestin 和 Scott Longmore 的䕯ࢸ工作，Ҫ们同时也得到

了䰜ᤃ林、Barbara keppler, mary Ann Pykkonen, kyle 
T erran、Lelani Arris 和 marilyn Anderson 的得力帮助。非常

感䇶michael Shibao和Paula megenhardt 在图表编辑和文字

排⠜方面的支持。៥们感䇶Reto Stockli为本报告ᇕ面所提

供从太空ᢡᨘ的地球图像。同时还䇼对David Wratt, David 
Fahey 和 Susan Joy Hassol ण助联合主ᐁ组织和编辑“常
问的问题”表示䇶意。៥们还䇼向IPCC秘书Renate Christ, 
秘书处工作人员߬ع、Rudie Bourgeois, Annie Courtin 和 
Joelle Fernandez表示感䇶，Ҫ们为与ᬓᑰ联㒰以及为发展

中国家和经济转型国家的专家的差ᮙ提供了后ࢸ保䱰。

Raj endra k. Pachauri Susan Solomon ਇେՏ martin manning

IPCC 主ᐁ IPCC第一工作组联合主ᐁ    IPCC 第一工作组联合主ᐁ IPCC WGI T SU 组长
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决策者摘要 

ႋ   င

ᬓᑰ间气候变化专䮼ྨ员会第四次评估报

告第一工作组报告中,䯤述了当前对气候变化
�的人为和自然驱动因子、气候变化观测事实、

气候的多种过程及归因、以及一系列未来气候

变化预估结果的科学认识水平。本〓是在此前

开展的各乍评估的基础上,同时吸纳了过去六

年中的科研新成果形成的。自第三次评估报告

�7$5�以来的科学进展，主要是基于大量更新和

更全面的数据、对数据更复杂的分析、对各种

过程更进一步的认识、模式对这些过程模拟的

改进、以及对不确定性范围更广泛的分析得到

的。

本决策者摘要中的实质性段落，均基于大

括号中标出的各章节

ఞްєߋ的ಭເދሸಝಁ׵ႀሷ

大气中温室气体和气溶胶含量的变化、太

阳辐射变化以及地表特性的变化，都会改变气

候系统的能量平衡。这些变化用辐射强迫�一词

表述，它被用于比较各种人为和自然驱动因子

对全球气候的变暖或降冷作用。自第三次评估

报告�7$5�以来，新的观测以及对温室气体、太

阳活动、陆地表面属性和气溶胶某些方面的相

关模拟，导致了对辐射强迫的量化估算有所改

进。

Ⴕ჆ሸ1750୔ၢদ的ಭ৒׵ࠊႜའƗ಍౶
սఞلဥߋถçࡑມދဥߋ࿷֒୰؎已ଃ

཈ᅀࡍƗ଩ఴ已ࣣᄀᄀӘ出了根据ѩྐࡁ
录֥֫的܄၃ߋఴ࠲ఫ୔中的୰؎ᆻ ( ࡵ
图 S P M – 1) 。಍౶սఞلဥߋถ୰؎的ᅀ
৭Ⴏє׀๹ދಞਟൗႯ്ߋƗ主要Ⴕ჆ࡍ
ᄼ主要ߋ࿷֒୰؎的єߋဥދມࡑؾƗߋ
൥Ⴕ჆ୱ၃。{ 2.3, 6.4, 7.3}

二氧化碳是最重要的人为温室气体 (见图

SPm–2)。全球大气二氧化碳浓度已从工业

化前的约280ppm，增加到了2005年的379 
ppm3。2005年大气二氧化碳浓度值已经远

远超出了根据冰芯记录得到的六十五万年以

来浓度的自然变化范围(180至330ppm)。尽

管大气二氧化碳浓度的增长速率存在年际

变率，其在近十年中(1995至2005年平均：

每年1.9ppm)的增长速率，比有连续直接大

气观测以来(1960至2005年平均：每年1.4 
ppm)的增长速率更高。{ 2.3, 7.3}                   

工业化时期以来大气二氧化碳浓度的增加，

主要源于化石燃料的使用，土地利用变化

是另一个显㨫的贡献，但相对要小。化石

燃料燃烧所导致的二氧化碳年排放量4，从

20世纪90年代的平均每年6.4[ 6.0至6.8]5十亿

ৼ碳�23.5[ 22.0至25.0]十亿ৼ二氧化碳�，

增加到2000至2005年间的每年7.2 [ 6.9至
7.5]十亿ৼ碳�26.4[ 25.3至27.5]十亿ৼ二氧

化碳��2004年和2005年的数据为Ј时估算

值�。与土地利用变化相关的二氧化碳排放

量，在20世纪90年代估算值为每年1.6 [ 0.5至
2.7]十亿ৼ碳�5.9[ 1.8至9.9]十亿ৼ二氧化

碳�，尽管这些估算值具有很大的不确定

性。{ 7.3}

•

•

1 气候变化一词在IPCC的使用中，是指气候随时间的任何变化，无论其原因是自然变率，还是人类活动的结果。这有别于气候变化框架公约中的用法。在公

约中，气候变化，是指直接或间接归因于改变全球大气成分的人类活动，所引起的气候的变化，这种变化是叠加在同期观测到的气候自然变率之上的。

2 辐射强迫，是对某个因子改变地球–大气系统射入和逸出能量平衡影响程度的一种度量，它同时是一种指数，反映了该因子在潜在气候变化机制中的重要

性。正强迫使地球表面变暖，负强迫则使其降冷。本报告中的辐射强迫值，是2005年相对于工业化前�定义为1750年�的差值，并以⪺/平方米�W m–2�为单位

表述。详情可参见术语表和2.2节。

3 ppm�百万分之一�或ppb�十亿分之一�是温室气体分子数目与干燥空气总分子数目之比。如300 ppm的意ᗱ就是，在每一百万个干燥空气分子中，有300个温

室气体分子。

4 化石燃料燃烧所导致的二氧化碳排放包括源自化石燃料的生产、分配和燃烧，同时也作为水泥生产过程中的ࡃ产品。十亿ৼ碳的排放量相当于3.67十亿ৼ二

氧化碳

5 除非特别说明，本决策者摘要所给出的结果的不确定性范围一般为90%的不确定性区间，即取值高于方括号中给定范围的可能性为5%，同时低于该给定范

围的可能性为5%。本决策者摘要尽可能给出最佳估算值。所评估的不确定性区间并非总是以相应的最佳估算值为中心对称。注意T AR第一工作组给出的不

确定性范围的数值，对应于两倍的标准差�95%�，并经常使用专家判断。
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图S P M – 1. 最近一万年�大图�和公元1750年�嵌入图�以来大气二氧

化碳、甲烷和氧化亚氮浓度的变化。图中所示测量值分别源于冰

芯�不同买色的符号表示不同的研究结果�和大气样本�红线�，所

对应的辐射强迫值见大图右侧㒉ത标。{ 图6.4}

全球大气中甲烷浓度值已从工业化前约

715ppb，增加到20世纪90年代初期的1732 
ppb，并在2005年达到1774ppb。2005年大气

甲烷浓度值已远远超出了根据冰芯记录得

到的六十五万年以来浓度的自然变化范围

�320至790ppb�。自20世纪90年代以来，其

增长速率已下降，这与此期间内甲烷总排放

量�人为与自然排放源的总和�几乎趋于稳定

相一致。观测到的甲烷浓度的增加很可�源
于人类活动，主要是农业和化石燃料的使
用，但不同种类排放源的相对贡献大小ᇮ未
很好确定。{ 2.3, 7.4}

全球大气中氧化亚氮浓度值已从工业化前约

270ppb，增加到2005年的319ppb。其增长速

率自1980年以来已大致稳定。氧化亚氮总排

放量中超过三分之一是人为的，主要来自

于农业。 { 2.3, 7.4}

ሸׂ೟՘௦ܠ报告 ( T A R ) ၢদƗ在ಭ৒ࠊ
৖ಖ作Ⴏ١૲的য়解Ⴜދ对ఞްє୷׵
෵ࡍമƗ՝֫ؾ出了具Ⴜྗۡޚ؎�的ࢹ
ઉƗ࠮ሸ1750୔ၢদƗಭ৒׵ࠊ的಍౶௣
यࣱႜའ൥є୷ႀුᆴ一Ɨఊڜതృ௮
ເ+ 1.6 [ + 0.6 ᇇ+ 2.4]  ທ/ ௣١ૣ( 图Sࡵ P M –
2) 。{ 2.3, 6.5, 2.9}

二氧化碳、甲烷和氧化亚氮增加所产生的

辐射强迫总和为+2.30[ +2.07至+2.53]⪺/平方

米，工业化时代的辐射强迫增长率很可能 
在过去一万多年里是空前的�见图SPm–1和
SPm–2�。二氧化碳的辐射强迫在1995至
2005年间增长了20%，至少在近200年中，

它是其间任何一个十年的最大变化。 { 2.3, 
6.4}

•

•

•

从冰芯和现代观测资料中得到的温室气体
浓度变化

6 在本决策者摘要中，结合使用专家判断，下列术语被用于指示所评估的
某个结果或结论发生的可能性：几乎确定 表示发生概率大于99%，极有
可能 大于95%，很可能 大于90%，可能 大于66%，多半可能 大于50%，
不可能 小于33%；很不可能 小于10%；极不可能 小于5%�详情可参见框
T S 1�。

7 在本决策者摘要中，以下几个置信水平被用于表述关于基础科学正确程度
的专家判断：很高可信度 至少有九成机会是正确的；高可信度 至少有八
成机会是正确的�见框T S 1�。
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图S P M –2. 2005年全球平均辐射强迫�RF�估算值及其范围，包括人为二氧化碳�CO2�、甲烷�CH4�、氧化亚氮�N2O�和其它重要成分和机

制，以及各种强迫的典型地理范围�空间尺度�和科学认识水平�LOSU�的评估结果，同时给出人为净辐射强迫及其范围。这些需要计算各

分量的非对称不确定性估算值的总和，不能用简单叠加得到。这里未包含的其它强迫因子被认为存在很低的科学认识水平。火山气溶胶是

又一种自然强迫，但鉴于其阶段性特性，ᬙ未包含在此图内。线性凝结ሒ迹的范围不包含其它的㟾空对云的可能影响。{ 2.9, 图2.20}

人为气溶胶�主要包括硫酸盐、有机碳、黑

碳、⸱酸盐和沙ᇬ�共同产生冷却效应，共

产生–0.5 [ –0.9至–0.1] ⪺/平方米的总直接辐

射强迫，和–0.7 [ –1.8至–0.3] ⪺/平方米的间

接云反射强迫。由于现场、卫星和地基观测

的改进和更全面的模拟，与 T AR时期相比，

目前对上述强迫有了更进一步的认识，但在

辐射强迫中仍存在最主要的不确定性。气溶

胶还影响着云生命期和降水。{ 2.4, 2.9, 7.5}

其它多个来源对辐射强迫存在着显㨫的人为

•

•

贡献。由于影响臭氧形成的化学物质�氧化

亚氮、一氧化碳和烃�的排放，对流层臭氧

变化的贡献为 +0.35 [ +0.25至+0.65] ⪺/平方

米，卤烃
8 变化所产生的直接辐射强迫的贡

献为 +0.34 [ +0.31至+0.37] ⪺/平方米。由土

地覆盖变化和黑碳气溶胶雪上沉降引起的地

表反照率的变化，分别产生–0.2 [ –0.4至0.0] 
⪺/平方米和+0.1 [ 0.0至+0.2] ⪺/平方米的强

迫。图SPm–2中给出了此外的小于 ± 0.1⪺/
平方米的贡献因子。{ 2.3, 2.5, 7.2}

辐射强迫分量

8  卤烃的辐射强迫已在近期的《,3&&保护臭氧层和全球气候系统特别报告（����）》中作了详细评估。
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自1750年以来，太阳辐照度变化造成的辐射

强迫估算值为+0.12 [ +0.06至+0.30] ⪺/平方

米，低于T AR估算值的一半。{ 2.7}

֙ఴఞްєߋ的ᆷܻࢫҰ

自7$5以来，通过大量数据集和资料分析的

改进与延伸、地理覆盖范围的扩大、对不确定

性更深入的认识、以及更为广泛多样的观测等

途径，在认识气候如何发生时空变化方面取得

了进展。自��世纪��年代以来对冰川和积雪，

以及近十年来对海平面高度和冰盖，有了不断

增加的综合观测。然而，某些地区的资料覆盖

仍然是有限的。

ఞް༩๫的є୷൥޻ݪ҉ݿ的Ɨ଩ఴ՝಍
౶௣यఞ໘ݡދ໘ഽۡçսٚຽ࿙ދѩ಼
௣૲ഏഽ的ܻҰ中֥֫的ᆪ据ݡçၢࠪߋ
ᆭԂ了ᆊ一ܻࡵ�׋图S P M –3 �。{ 3.2, 4.2, 
5.5 }

根据全球地表温度
9
器测资料，最近12年中

�1995至2006年�有11年位列最暖的12个年

份之中�1850年以来�。更新的100年线性趋

势�1906至2005年�为0.74[ 0.56至0.92℃]，
因此大于 T AR时给出的 1901至 2000年
0.6[ 0.4至0.8℃]的相应趋势值。近50年的线

性变暖趋势�每十年0.13[ 0.10至0.16℃ ]几
乎是近100年的两倍。�从1850至1899年到

2001至2005年，气温升高总量为0.76[ 0.57至
0.95]℃。城市热岛效应的影响是存在的，

但也是局地的，对上述数值的影响可被ᗑ略

�在陆地上小于每十年0.006℃，在海洋上为

零�。{ 3.2}

对探空和卫星观测资料所进行的新的分析表

明，对流层中下层温度的升高速率与地表温

度记录类似，并在其各自的不确定性范围内

•

•

•

相一致，这在很大程度上ᓹ合了 T AR中所指

出的差异。{ 3.2, 3.4}

T 至少从20世纪80年代以来，无论在陆地和

海洋上空，还是在对流层上层，平均大气水

汽含量都有所增加，这与较暖空气能够容纳

更多水汽总体一致。{ 3.4}

自1961年以来的观测表明，全球海洋平均温

度的增加已延伸到至少3000米深度，海洋已

经并且正在吸收80%以上被增⏏到气候系统

的热量。这一变暖引起海水膨胀，并造成海

平面上升�见表SPm1�。{ 5.2, 5.5}

南北半球的山地冰川和积雪总体上都已退

缩。冰川和冰帽的大范围减少造成了海平

面上升�冰帽不包括格陵兰和南极冰盖的贡

献��见表SPm1�。{ 4.6, 4.7, 4.8, 5.5}

自 T AR以来目前的最新资料显示，格陵兰

和南极冰盖的损耗，很可能造成了1993至
2003年的海平面上升�见表SPm1�。某些格

陵兰和南极溢出冰川流速已经加快，这些溢

出冰川把冰从冰盖内部排出。相应地，冰盖

物质损耗的增加，已经常Ԉ随着冰架的变

㭘、缩减或损耗，或浮动冰㟠的损耗。冰的

这种动力损耗，足够解释南极大部分的净物

质损耗和格陵兰大致一半的净物质损耗。࠽

余的格陵兰冰损耗，是由于融化损耗超过了

降雪累积。{ 4.6, 4.8, 5.5}

在1961至2003年期间，全球平均海平面上

升的平均速率为1.8 [ 1.3至2.3] 毫米/年。在

1993至2003年期间，该速率有所增加，约为

3.1 [ 2.4至3.8] 毫米/年。ᇮ不清Ἦ在1993至
2003年期间出现的较高速率，反映的是年

代际变率还是长期增加趋势。从19到20世
纪，观测到的海平面上升速率的增加具有高

信度。20世纪海平面上升的总估算值为0.17 
[ 0.12至0.22] 米。{ 5.5}

•

•

•

•

•

9 指陆地上近地表气温和海表温度的平均。
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温度、海平面高度和北半球积雪的变化

图S P M –3. �a�全球平均地表温度、�b�从验潮站�㪱色�和卫星�红色�资料得到的全球平均海平面上升、以及�c�3至4月北半球积雪变化的观

测结果。所有变化均相对于1961至1990年的相应均值。平滑᳆线表示十年均值，圆圈表示年值。䰈影区为不确定性区间，由已知不确定性

�a和b�及时间序列�c�的综合分析估算得出。{ 问题3.1, 图1, 图4.2和图5.13}
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在1993至2003年间，气候因子的贡献量总和

与直接观测的海平面上升总量在不确定性范

围内相一致�见表SPm–1�，这些估算值基于

目前改进的卫星和实地观测资料。在1961至
2003年间，气候因子的贡献量总和估算值，

比观测到的海平面上升要小。对1910至
1990年，T AR给出了相似的差异。{ 5.5}

在ս੫ç౼პދဣரԋ؎ഏ , 已ܻҰ֥ఞ
ް的ئᇜӐఀєߋ , ЎচСࠥ的໘؎ދ
ѩçսٚຽ的ࢍඪਏçݡඪ࿾؎çڋӍç
ၢࠪЎচݳۋçృࢍඪçಪঽދಪւఞ࿏
10ృ؎在ୄ的ࠥؑๆఞ١૲的єߋ。 { 3. 2,  
3.3, 3.4, 3.5, 3.6, 5.2}

近100年来，北极平均温度几乎以两倍于全

球平均速率的速度升高。北极温度具有很高

的年代际变率，在1925至1945年期间也观测

到一个暖期。{ 3.2}

1978年以来的卫星资料显示，北极年平均海

冰面积以每十年2.7%[ 2.1至3.3%]的速率退

缩，较大幅度的退缩出现在夏季，为每十年

7.4% [ 5.0至9.8%]。这些数值与T AR给出的

结果一致。{ 4.4}

•

•

•

10  热带气旋包括产风和ৄ风。
11  所评估的地区为T AR中有关地区预估的章节和本报告第11章所考虑的地区

自20世纪80年代以来，北极多年冻土层顶部

温度普遍上升�高达3℃�。自1900年以来，

北半球季节冻土的最大面积减少了约7%，

春季减少高达15%。{ 4.7}

已在许多大的地区
11
观测到降水量在1900至

2005年间存在长期趋势。在北美和南美东

部、欧洲北部、亚洲北部和中部，已观测到

降水量显㨫增加；在㧼䌿ࢦ、地中海、非洲

南部、亚洲南部部分地区，已观测到降水量

的减少。降水的时空变化很大，且在某些地

区缺少观测资料。对于所评估的其它大的地

区，ᇮ未观测到长期趋势。{ 3.3, 3.9}

中高纬海水的淡化与低纬海水盐度的升高，

表明海洋上的降水与蒸发存在变化。{ 5.2}

自20世纪60年代以来，南北半球的中纬度西

风带西风都在加强。{ 3.5}

自20世纪70年代以来，在更大范围地区，尤

其是在热带和ࡃ热带，观测到了强度更强、

持续更长的干旱。与温度升高和降水减少有

关的变干增加，֗成了干旱的变化。海表温

度�SST �和风场的变化、以及积雪减少，也

•

•

•

•

•

表S P M –1.  观测到的海平面上升速率以及估算的各种因子的贡献。{ 5.5, 表5.3}

)௣૲ഏഽ෕੸ݡ  /ૣݿ ୔)

௣૲ഏഽ的ܑཋႀሷ 1961–2003ݡ  1993–2003

热膨胀 0.42±  0.12 1.6 ±  0.5

冰川和冰帽 0.50±  0.18 0.77±  0.22

格陵兰冰盖 0.05±  0.12 0.21±  0.07

南极冰盖 0.14±  0.41 0.21±  0.35

海平面上升的单个气候因子的贡献总和 1.1 ±  0.5 2.8 ±  0.7

观测到的海平面上升总量 1.8 ±  0.5a 3.1 ±  0.7a

差 
（观测值减去气候贡献因子估算总值） 0.7 ±  0.7 0.3 ±  1.0 

表注：
a 1993年之前为验潮站资料，之后为卫星测高资料
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表注：

a 定义详见表3.7。

b 见表T S–4、框T S 3.4和表9.4。

c 降低的冷ᰐ/冷໰发生频率（最冷的10%部分）。

d 每年最极端ᰐ/໰的变暖。

e 增加的热ᰐ/热໰发生频率（最热的10%部分）。

f 未评估人为贡献的大小。这些现象的归因分析是基于专家判断，而非正式的归因研究。

g 极高海平面决定于平均海平面和区域天气系统。这里定义为某给定时段内某站每小时的海平面观测值中最高的1%部分。

h 观测到的极高海平面变化与平均海平面变化㋻密相随{ 5.5.2.6} ，人类活动很可能 造成平均海平面的上升{ 9.5.2} 。

i  在所有情景中，预估的2100年全球平均海平面高于参考时段{ 10.6} 。ᇮ未评估区域天气系统变化对极端海平面的影响。

与干旱的发生有关。{ 3.3}

大多数陆地上的强降水事件发生频率有所上

升，这与变暖和观测到的大气水汽增加相一

致。{ 3.8, 3.9}

近50年来已观测到极端温度的大范围变化。

冷ᰐ、冷໰和䳰冻的发生频率已减小，而

热ᰐ、热໰和热浪的发生频率已增加�见表

SPm–2�。{ 3.8}

•

•

一些观测证据表明，大约从1970年以来，北

大西洋的强热带气旋活动增加，与热带海表

温度升高相关。在其它一些地区也存在一些

迹象，表明强热带气旋活动增加，而对这些

地区数据质量的关注更多。多种年代际变率

的存在，以及1970年前后开始的常规卫星观

测之前的热带气旋记录的资料质量，使对热

带气旋活动长期趋势的检测复杂化。每年的

热带气旋个数没有明显变化趋势。{ 3.8}

•

表 S P M – 2. 近期的趋势，人类活动对其影响的评估，和对20世纪后期观测到存在变化趋势的极端天气事件的预估。 { 表3.7, 
3.8, 9.4, 章节3.8, 5.5, 9.7, 11.2至11.9}

            ཊཧI ދєߋ౻൤ 

 

多数大陆地区冷ᰐ�冷໰偏暖�偏少 很可能
F
 可能d 几乎确定d 

 

多数大陆地区热ᰐ�热໰偏暖�偏多 很可能
H
 可能�໰�d 几乎确定d 

暖事件�热浪。多数大陆地区发生 

可能

 

多半可能f

 

很可能

 

频率增加 

强降水事件。多数地区发生频率 

�或强降雨占总降水的比例�增加 可能
 

多半可能f
 

很可能  

 

受干旱影响地区增加               自��世纪��年代以来许多地            多半可能                       可能
                                          区可能

强热带气旋活动增加               自����年以来某些地区可能            多半可能f                      可能
  

 

由极高海平面所引发的事件                   可能                      多半可能f,h                    可能i 

增多（不含海ୌ）

 

20൞ఀޱࡇ出ཊєߋ౻൤的
ढ़୆ྦƓၢ1960୔ᆴޱເք
表Ɣ

 ಭ৒׵ࠊ对ܻҰ֥的єߋ౻
൤ӈഺႜའ的ढ़୆ྦ J

჆ࠕ S R E S ౭ࣦ的21൞ࡇხܠ
൤的౻ߋƗ໊দհ在єݛࢹ
ढ़୆ྦ
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ഐ໊ܻҰ֥ఞްଝ些١૲的єߋ。 { 3 . 2 ,  
3.8, 4.4, 5.3}

T AR给出了温度日较差�DT R�降低的结果，

但可用的资料年限仅为1950至1993年。更新

的观测揭示出1979至2004年DT R未发生变

化，因为日间和໰间温度均以大致相同的速

率升高。不同地区的变化趋势差异很大。

{ 3.2}

南极海冰范围仍表现出年际变率和局地变

化，但在统计上不存在显㨫的平均趋势，

这与整个地区平均气温无变暖相一致。 { 3.2, 
4.4}

ᇮ无足够的证据确认全球海洋经向翻转环

流�mOC�或一些如龙ो、䳍、䮾电和沙ᇬ

暴等小尺度现象是否存在着变化趋势。 { 3.8, 
5.3}

•

•

•

࢟ఞް൱ܥ

古气候学研究利用对气候敏感的指示物的

变化，推断过去数百年至数百万年时间尺度的

气候变化。这些代用数据�如树木年轮宽度�可

能会同时受到局地温度和其它因子�如降水�的

共同影响，并通常代表特定的季节而非全年。

7$5以来的研究从增加的资料中取得了更高的信

度，显示出世界各地多种指示物变化规律的一

致性。然而，由于空间覆盖范围的减少，不确

定性通常会随着历史时间的追溯而增加。

ఞްྗ༖ᆭԂࣔ50୔ఞްє୷ᇇങ在Օܥ
ఴ1300୔中൥ၺӏ的解释。在ቒࣔ的一՘
ࠥ౼཈ᇾ୷჆ཊ在ѰԂ࿊了ࢧӐ൏࡞ ( ᄆ
12. 5ສ୔ఴ ) 的൏ఀƗࠥѩ体࠙的෱֤࡯ᇈ
了ݡ௣૲ഏഽ4ᇇ6ૣ。{ 6.4, 6.6}

20世纪后半叶北半球平均温度很可能比近

500年中任何一个50年时段的平均温度都

高，并且可能至少在最近1300年中是最高

的。最近一些研究表明，北半球温度的变率

比 T AR提出的要大，尤其是在12至14世纪、

17世纪和19世纪这些偏冷的时期。20世纪之

前的偏暖时期处在 T AR给出的不确定性范围

之内。{ 6.6}

主要由于极冰退缩，在末次间冰期�约

12.5万年前�，全球平均海平面高度可能比

20世纪高出4至6米。冰芯资料显示，那个时

期平均极地温度比现在高出3至5℃，这是由

地球䔼道差异导致的。格陵兰冰盖和北极其

它冰原所造成的观测到的海平面上升可能不

超过4米，南极对海平面上升或许也有所贡

献。{ 6.4}

•

•
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ఞްєߋಱൔࠪ݉ႀ

基于 T AR以来的研究，目前的评估考虑了

更长、更完໛的资料、范围更广的观测以及对

气候及其变率诸多方面模拟的改进。它同时也

考虑了新的归因研究成果，这些成果已经评Ӌ

了观测到的变化是否在定量上与对外部强迫的

预期响应一致，是否与其它物理学合理解释不

一致。

ܻҰ֥的20൞ࡇ中၄ၢদսҍٺ的಍౶௣
य໘؎的ഽۡƗޚढ़୆൥Ⴕ჆ܻҰ֥ಭເ
໘൰ఞ体୰؎12ᅀࡍ෵֤ᇈ的。ᆊ൥一۸
ҋƗႀເ࣐ T A R 的ࢹઉ൥ “ ቒࣔ50୔ܻҰ
֥的սҍٺє୷ढ़୆൥Ⴕ჆໘൰ఞ体୰؎
的ᅀࡍ ” 。଩ఴƗढ़іѠ的ಭ৒׵ࠊႜའ
ছᅡ֥了ఞް的ఊ෸١૲ƗЎচݡဣє
୷çս੫ԋ؎的௣य໘؎ç໘؎ࠥᆻၢࠪ
)Ӎڋ 图Sࡵ P M –4 表Sދ P M –2) 。{ 9.4, 9.5}

由于火山气溶胶和人为气溶胶ᢉ消了一

部分本来会出现的变暖，因此如果单独

考虑温室气体浓度的增加，其导致的变

暖可能比观测到的更大。 { 2 .9,7.5,9.4 }

观测到的大气和海洋大范围变暖现象及冰

量损失，均支持这样一个结论，即如果不

考虑外来强迫，极不可能造成近50年的全

球气候变化，它很可能不是由已知的自

然强迫单独造成的。 { 4.8,5.2,9.4,9.5,9.7}

气候系统的变暖，在地表和自由大气温度，

海表以下几百米厚度上的海水温度，以及对

海平面上升的贡献因子方面已被检测到变

化。归因研究已经明确了对所有这些变化

•

•

•

的人为作用的贡献。观测到的对流层变暖和

平流层降冷型，在很可能归因于温室气体增

加和平流层臭氧耗损的共同影响。{ 3.2, 3.4, 
9.4, 9.5}

近50年来，除南极外，各大陆平均可能出现

了显㨫的人为变暖�见图SPm–4�。观测到的

变暖型，包括陆地比海洋更明显的变暖及其

随时间的变化，都已被包含人为强迫的模式

所模拟到。耦合气候模式对六个大陆中每个

大陆上观测到的温度演化的模拟能力，提供

了比 T AR关于人类活动影响气候的更强有力

的证据。{ 3.2, 9.4}

对较小尺度温度变化观测结果进行可信的模

拟和归因仍有一定难度。在这些尺度上，由

于气候自然变率比外部强迫相对更大，这就

更难辨识出期ᳯ的外部强迫的变化。局地强

迫和反馈的不确定性，也使得估算温室气体

增加对观测到的小尺度温度变化的贡献变得

ೄ难。{ 8.3, 9.4}

人为强迫可能造成了风场
13
的改变，影响到

南北半球热带外地区的风暴路径与温度分布

型。然而，观测到的北半球环流变化，比响

应于20世纪强迫变化的模拟结果更大。 { 3.5, 
3.6, 9.5, 10.3}

多数最极端热໰、冷໰和冷ᰐ的温度可能由

于人为强迫的作用已升高。人为强迫多半可

能已经增加了热浪发生的风险�见表SPm–
2�。{ 9.4}

对ఞް଍൛ၢܻࠪҰᄆඖ的ٺ༌Ɨ֫ၢ൵
՘ۺ出ఞް଀ྦے的ढ़୆ྦ௦ٚܠຽƗ฻

•

•

•

•

12  对ᇮ存的不确定性的考虑，是基于目前的方法学。

13  特别是南北半球的环状模态及其相关的北大西洋涛动变化。{ 3.6, 9.5, 框T S 2}
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全球和大陆的温度变化

图 S P M – 4. 观测到的大陆与全球尺度地表温度与使用自然和人为强迫的气候模式模拟结果的对比。相对于1901至1950年相应平均值，

1906至2005年观测到的年代际平均值�黑线�㒬于年代中心。㰮线部分表示空间覆盖率低于50%。㪱色䰈影表示仅使用太阳活动与火山自然

强迫的5个气候模式19个模拟试验结果的5至95%置信区间。红色䰈影表示同时使用自然强迫和人为强迫的14个气候模式58个模拟试验结果

的5至95%置信区间。{ 问题9.2, 图1}
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໊দఞްєߋხܠ

与 T AR相比，本次气候变化预估评估的一

乍重要进展，就是有从更多的模式中得到的大

量可用的数值模拟结果。连同使用从观测得到

的附加信息，这为估算未来气候变化诸多方面

的可能性提供了量化的基础。模式模拟覆盖了

一系列包括理想化排放或浓度假定的未来可能

情形。这些包括2000至2100年SRES14
解释性标

志情景，以及2000年或2100年后温室气体和气

溶胶浓度保持稳定条件下的模式试验。

在一༩ਠ S R E S ஍٩౭ࣦ༶Ɨხܠ的໊দ
20୔є୷ເોൌ୔0. 2ī。࠮ൗ෵Ⴜ໘൰
ఞ体ދఞಾ࢒୰؎ໞ定在2000୔ඪ௣Ɨಶ
߽出ཊોൌ୔0. 1ī的࣐一ҋє୷。 { 10. 3,  
10. 7}

自1990年IPCC第一次评估报告以来，预估结

果显示出1990至2005年全球平均温度升高约

为每十年0.15至0.3℃，而观测结果为每十年

约增加0.2℃，二者的可比性增强了近期预

估结果的信度。{ 1.2, 3.2}

假定所有辐射强迫因子都控制在2000年水

平，模式试验显示，主要由于海洋响应缓

慢，未来20年仍会以每十年约0.1℃的速

率，存在进一步变暖趋势。如果排放处于

SRES各情景范围之内，则变暖幅度预计将

是其两倍�每十年0.2℃�。模式预估结果的

最佳估算值表明，在所有有人类居住的大

陆，SRES情景的选择对2030年前的十年平

均变暖幅度影响不大，且很可能至少是20世
纪相应模式估算的自然变率结果的两倍。

{ 9.4, 10.3, 10.5, 11.2至11.7, 图T S–29}

ၢְ჆ۡࠎ჆֙ఴ的෕੸Ԃ࿊஍٩໘൰ఞ
体Ɨ߽֤ᇈ࣐一ҋє୷ƗѰႋ21ن൞ࡇ಍
౶ఞް༩๫的྿ئєߋƗᆊ些єޚࢃߋढ़

•

•

ۡ在ఞް༩๫对ڜതృ௮འ႒ಱൔഏ的ྗ
؎。{  6.6, 8.6, 9.6, আ10.2}

平衡气候敏感度是对气候系统响应持续辐射

强迫的一种量度。它不是一种预估，而是定

义为二氧化碳浓度倍增后，全球平均地表的

变暖。它可能在2至4.5℃的范围内，最佳估

算值约为3℃，它很不可能低于1.5℃。不能

排除该值远高于4.5℃的可能性，但对此，

模拟与观测的一致性较差。水汽的变化决定

着影响气候敏感性的各种反馈，目前对其的

认识比 T AR更为深入。云的各种反馈依然是

最大的不确定性来源。{ 8.6, 9.6, 框10.2}

在1950年以前的至少7个世纪中，气候变化

很可能不单由气候系统自身所产生的变率造

成。该时段内北半球年代际温度变率重建结

果中的相当部分，很可能归因于火山⟚发和

太阳活动变化，并且在该记录中较明显的

20世纪初的变暖可能归因于人为强迫。 { 2.7, 
2.8, 6.6, 9.3}

•

•

14 SRES指《IPCC排放情景特别报告�2000�》。在本决策者摘要结ሒ处的文框中，总结了SRES情景族及其解释性个例，其中不包含其它的气候ᬓ策干预内

容。对应于计算得出的2100年人为温室气体和气溶胶辐射强迫�见T AR第823义�，解释性标志情景SRES B1、A1T 、B2、A1B、A2和A1F1分别大致对应

600、700、800、850、1250和1550 ppm等二氧化碳浓度当量。B1、A1B和A2情景已成为模式比较研究中的⛺点，很多的研究结果在本报告中进行了评估。
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୆ ս჆20൞ࡇ的ܻҰݛࢹ。{ 10.3}

气候变化模拟的进展，使目前能够给出针对

不同排放情景下，变暖预估结果的最佳估算

值及其经可能性评估的不确定性范围。本报

告明确给出了不同排放情景下的预估结果，

以避免ᬓ策相关信息的损失。表SPm–3给
出了相对于1980至1999年平均的21世纪末

(2090至2099年)全球平均地表变暖的预估。

这反映了低排放与高排放情景的差别，以及

与这些情景相关的变暖预估结果的不确定

性。{ 10.5}

本次评估和表SPm–3给出了六个SRES排放

标志情景下，全球平均地表变暖的最佳估算

值及其可能性范围。例如，对于低排放情景

(B1)，最佳估算值为1.8℃(可能性范围1.1至
2.9℃)，对于高排放情景(A1FI)，最佳估算

值为4.0℃(可能性范围2.4至6.4℃)。尽管这

些预估结果与 T AR给出的范围(1.4至5.8℃)较
为一致，但它们不能用来直接比较 (见图

SPm–5)。由于AR4给出了每个标致情景的最

佳估算值及其可能性范围，因此在这点上更

进了一步。对可能性范围的最新评估，是根

•

•

据更多的气候模式结果得出的，这些模式更

为复杂，更接近真实情况，同时考虑了碳循

环反馈的本质，以及从观测得到的气候响应

约束。{ 10.5}

变暖趋向于降低陆地和海洋的大气二氧化碳

吸收，提高存留在大气中的人为排放的比

例。例如，在A2情景下，二氧化碳反馈作用

对应的2100年相应的全球平均变暖在1℃以

上。温度预估结果不确定性范围的上限大于

T AR(见表SPm–3)，主要是因为目前可用的

更多的模式，都揭示了存在更强的气候–碳循

环反馈。{ 7.3, 10.5}

表SPm–3给出了基于模式结果的21世纪末

(2090至2099年)全球平均海平面上升幅度的

预估。对于每个情景，表SPm–3中预估范

围的中心点，都在 T AR模式给出的2090至
2099年平均值的10%界限内。信度范围比

T AR更为集中的主要原因，是由于对预估的

贡献因子
15
不确定性认识的提高。{ 10.6}

•

•

表SPm–3.  21世纪末全球平均地表变暖和海平面上升预估结果。{ 10.5, 10.6, 表10.7}

表注:
a      这些估算值的评估源自一系列模式，包含一个简单的气候模式，几个中等复杂程度的地球模拟器（EmICs），以及大量的全球海气耦合  

   模式（AOGCms）。
E  ����年稳定水平仅得自于海气耦合模式

 ໘؎єߋƓ֍໑：īƗཔ对1980 ݡ௣૲ഏഽƓ֍໑：ૣƗཔ对1980  
                                                                   ᇇ1999୔௣य的2090ᇇ2099୔ݛࢹƔ                           ᇇ1999୔௣य的2090ᇇ2099୔ݛࢹƔ  
  
۸৯ ቒܠࡋᆻ ढ़୆ྦٚຽ

稳定在2000年的浓度水平  0.6 0.3 – 0.9 NA

B1情景 1.8 1.1 – 2.9 0.18 – 0.38

A1T 情景 2.4 1.4 – 3.8 0.20 – 0.45

B2情景 2.4 1.4 – 3.8 0.20 – 0.43

A1B情景 2.8 1.7 – 4.4 0.21 – 0.48

A2情景 3.4 2.0 – 5.4 0.23 – 0.51

A1FI情景 4.0 2.4 – 6.4 0.26 – 0.59
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因为仍缺少文献基础，目前使用的模式都没

有考虑气候–碳循环反馈的不确定性，也没

有包括冰盖流变化的全部影响。预估结果包

含了一个贡献因子，即以观测到的1993至
2003年格陵兰和南极冰流速率为参照的增大

的冰流速率，但未来这些冰流速率可能会增

加，也可能会减小。例如，如果冰流速率的

贡献与全球平均温度变化同样呈线性增长的

䆱，那么表SPm–3中给出的SRES情景下海

平面上升预估上界会再增加0.1至0.2米。不

排除出现更大值的可能性，但由于对各种作

用的理解非常有限，还不足以评估其可能性

• 范围、给出最佳估算值或给出海平面上升的

上限值。�10.6}

大气二氧化碳浓度的不断增加导致了海水

酸化程度的不断增加。基于SRES情景的预

估结果显示，21世纪全球平均大洋表面的

pH16
将会降低0.14至0.35个单位，加࠻了工

业化前至今0.1个单位的降幅。 { 5.4，框7.3, 
10.4}

଩ఴ对є୷ྟދఊ෸౼პԋ؎าᆟ的ხܠ
ඪçၢࠪࠥࢍӍçڋເढ़ྗƗЎচ۾ݛࢹ

•

图 S P M – 5. 各实线分别表示A2、A1B和B1情景下的多模式全球平均地表变暖�相对于1980至1999年平均�，并作为20世纪模

拟结果的延续，䰈影区表示各模式年值的正负一个标准差范围。‬红色线表示将控制在2000年浓度水平上的模拟试验结

果，右侧的♄色条表示最佳估算值�各条中间的实线�和六个SRES标志情景ढ़୆范围的评估结果。对♄色条中最佳估算值及

其ढ़୆范围的评估结果，包括图左边的海气耦合模式结果，以及一系列单个模式和观测约束和结果。{ 图 10.4 和 10.29}

地表温度的海气耦合模式预估结果

15  T AR的预估结果限定在2100年，而本报告的预估结果为2090至2099年。若按照相同的不确定性处理ࡲ法，T AR则也会给出与表SPm–3相似的不确定性区间。

16  pH值减小意味着溶液的酸性增加。详见术语表
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地表温度的预估结果

热事件、热浪和强降水事件的发生频率很可

能将会持续上升。{ 10.3}

基于大量的模式结果，随着热带SST 的上

升，未来热带气旋�ৄ风和产风�可能将变得

更强，并Ԉ随着更高峰值的风速，以及与热

带海表温度持续增加有关的更强的降水。全

球热带气旋数目减少预估结果的信度不高。

1970年以来，某些地区超强风暴的比例明显

增加，远大于现有模式的同期模拟结果。

{ 9.5, 10.3, 3.8}

预估结果显示，温带地区的风暴路径会向极

地方向移动，引起风、降水和温度场的相应

变化，延续了近半个世纪以来所观测到的总

体分布型的变化趋势。{ 3.6, 10.3}

•

•

•

ؑൠ件ދѩ的ଝ些١૲的єߋ。 { 8. 2,  8. 3,  
8. 4,  8. 5,  9. 4,  9. 5,  10. 3,  11. 1}

21世纪的变暖预估结果显示出与情景无关的

空间地理分布型，这与近50年的观测结果相

似。预计陆地上和大多数北半球高纬地区的

变暖最为显㨫，而南大洋和北大西洋的变暖

最弱�见图SPm–6�。{ 10.3}

预估结果显示，积雪会退缩，大部分多年冻

土区的融化深度会广泛增加。{ 10.3, 10.6}

所有SRES情景下的预估结果显示，北极和

南极的海冰会退缩。某些预估结果显示，

21世纪后半叶北极ᲂ夏的海冰几乎会完全消

融。{ 10.3}

•

•

•

图S P M –6. 相对于1980至1999年平均，21世纪初期和末期全球平均温度变化的预估结果。中图和右图分别为SRES B1�上�、
A1B�中�和A2�下�情景下2020至2029年�中�和2090至2099年�右�海气耦合模式的多模式平均预估结果。左图为以全球平均
变暖估算的相对概率表示的相应不确定性，相对概率得自于针对相同时段所作的几个不同的海气耦合模式和中等复杂程度
地球模拟器的研究。由于一些研究仅给出了部分SRES情景下的结果，或者给出了多种模式⠜本的结果，因此左图中᳆线数
目的不同，仅仅是由于所得到的结果数目的差异。{ 图10.8和10.28}
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12-2 6-8

降水量变化分布的预估结果

图S P M –7.  相对于1980至1999年平均的2090至2099年降水（百分率）变化。图中所示为SRES A1B情景下12至2月（左图）、

6至8月（右图）的多模式平均结果。白色区域为模式变化符号一致性少于66%的区域，点状区域为模式变化符号一致性多

于90%的区域。{ 图10.9}

自 T AR以来，对降水分布预估结果的认识不

断提高。高纬地区的降水量很可能 增多，而

多数ࡃ热带大陆地区的降水量可能 减少�在

A1B情景下，到2100年会减少多达20%，见

图SPm–7�，延续了近期所观测到的变化趋

势。{ 3.3, 8.3, 9.5, 10.3, 11.2至11.9}

基于目前模式的模拟，21世纪大西洋经向翻

转环流�mOC�将很可能减缓。多模式平均

计算结果表明，在SRES A1B排放情景下，

到2100年降低25%�范围从0到约50%�。预

估结果表明，大西洋地区温度会升高，尽管

这种变化是由于预估的温室气体增加所导致

的大得多的变暖。21世纪期间，经向翻转环

流很不可能会出现明显的突变。经向翻转环

流的更长期的变化ᇮ无法进行可靠的评估。

{ 10.3, 10.7}

࡞Ӹç٘ওࠪఊཔ႒的൏ݝ჆۹ᇜఞްࡲ
ԋ؎Ɨ࠮ൗ໘൰ఞ体୰؎౻჆ໞ定Ɨಭເ
є୷ݡދ௣૲ഏഽಶ߽Ԃ࿊ඛ۸൞ࡇ。
{ 10. 4,  10. 5,  10. 7}

•

•

当气候系统变暖时，气候–碳循环的耦合预

期还会向大气中增加二氧化碳，但ᇮ不清Ἦ

这种反馈的大小。这增加了为达到某一特定

大气二氧化碳稳定浓度水平所需的二氧化碳

排放䔼迹的不确定性。基于当前对气候–碳
循环反馈的认识，许多模式结果表明，要

使二氧化碳稳定在450ppm的水平，需要将

21世纪的累积排放从670[ 630至710]十亿ৼ

碳�合2460[ 2310至2600]十亿ৼ二氧化碳�，

减少到约490[ 375至600]十亿ৼ碳�合1800 
[ 1370至2200]十亿ৼ二氧化碳�。类似地，

要使二氧化碳稳定在1000ppm的水平，这种

反馈需要将累积排放从1415[ 1340至1490] 十
亿ৼ碳�合5190[ 4910至5460]十亿ৼ二氧化

碳�减少到约1100[ 980至1250]十亿ৼ碳�合

4030[ 3590至4580]十亿ৼ二氧化碳�。 { 7.3, 
10.4}

如果到2100年辐射强迫稳定在B1或A1B水

平
14
上，仍然预计全球平均气温会再变暖

0.5℃，并主要在2200年之前。{ 10.7}

•

•
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如果到2100年辐射强迫稳定在A1B水平
11 

上，到2300年之前，仅热膨胀就会引起海平

面上升0.3至0.8 米�相对于1980至1999年�，

并且由于将热量混合到深海需要一段时间，

热膨胀会持续许多个世纪。{ 10.7}

预估结果显示，格林兰冰盖的退缩会在

2100年后继续造成海平面上升。现有模式结

果表明，在1.9至4.6℃的全球平均变暖�相对

于工业化前�情况下，与温度变化相关的冰
物质损耗的增加，比由于降水变化得到的积
累更为䖙速，因此表面的物质平衡为负。如
果负的表面物质平衡持续千年，会最终导致
格林兰冰盖的完全消融，进而造成海平面
上升约7米。这些温度值与推断出的12.5万
年前末次间冰期的温度相当，古气候资料
显示，当时极冰面积缩减，海平面上升4至
6米。{ 6.4, 10.7}

与冰流有关的某些动力过程未包含在当前的
模式中，但近期观测显示，它有可能会增大
冰盖对变暖的㛚弱性，进而加࠻未来海平面
上升。但限于对这些过程的认识程度，ᇮ未
在其作用程度上达成共识。{ 4.6, 10.7}

•

•

•

目前的全球模式研究预估结果表明，南极冰
盖将会维持在非常寒冷的状态，不至于会出
现大范围表层融化的现象，而且由于降雪增
加，冰量还会增大。然而，如果动力冰耗主
导了冰盖的质量平衡，有可能会发生冰量的
净损失。{ 10.7}

鉴于清除大气中二氧化碳气体所需的时间尺
度，过去和未来的人为二氧化碳排放将使变
暖和海平面上升现象延续到千年以上。 { 7.3, 
10.3}

•

•
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17 IPCC第一工作组报告不对排放情景进行评估。该框总结的SRES情景取自T AR，并且事先经过了ᬓᑰ间气候变化专䮼ྨ员会的逐行批准。

《 I P C C 排放情景特别报告 ( S R E S ) 》中的排放情景
17

A1：A1情景族描述了这样一个未来世界：经济增长非常快，全球人口数量峰值出现在本世纪中叶并

随后下降，新的更高效的技术被䖙速引进。主要特征是：地区间的趋同、能力建设、以及不断扩大的

文化和社会的相互影响，同时Ԉ随着地域间人均收入差距的实质性缩小。A1情景族进一步化分为3组情

景，分别描述了能源系统中技术变化的不同方向。以技术重点来区分，这3种A1情景组分别代表着化石

燃料密集型�A1FI�、非化石燃料能源�A1T �、以及各种能源之间的平衡�A1B��平衡在这里定义为：在

所有能源的供给和终端利用技术平行发展的假定下，不过分依赖于某种特定能源�。

A2：A2情景族描述了一个很不均衡的世界。主要特征是：自给自足，保持当地特色。各地域间生产

力方式的趋同异常缓慢，导致人口持续增长。经济发展主要面向区域，人均经济增长和技术变化是不连

续的，低于其它情景的发展速度。

B1：B1情景族描述了一个趋同的世界：全球人口数量与A1情景族相同，峰值也出现在本世纪中叶并

随后下降。所不同的是，经济结构向᳡务和信息经济方向䖙速调整，Ԉ之以材料密集程度的下降，以及

清⋕和资源高效技术的引进。其重点放在经济、社会和环境可持续发展的全球解决方案，其中包括公平

性的提高，但不采取乱外的气候ᬓ策干预。

B2：B2情景族描述了这样一个世界：强调经济、社会和环境可持续发展的局地解决方案。在这个世

界中，全球人口数量以低于A2情景族的增长率持续增长，经济发展处于中等水平，与B1和A1情景族相

比技术变化速度较为缓慢且更加多样化。尽管该情景也致力于环境保护和社会公平，但着重点放在局地

和地域层面。

对于A1B、A1FI、A1T 、A2、B1和B2这6组情景，各自选择了一种情景作为解释性情景，所有的情

景均应被同等对ᕙ。

SRES情景不包括乱外的气候ᬓ策干预，这意味着不包括明确假定ᠻ行《联合国气候变化框架公约》

或《京都议定书》排放目标的各种情景。
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T S .1  ႋင

自IPCC第三次评估报告� T AR�以来的六年

里，在过去和近期气候变化认识以及未来气候

变化预估方面取得了重大进展。这些进展是基

于大量新的资料、对资料更复杂的分析、对气

候模式中各种物理过程认识的提高和模拟的改

进、以及对模拟结果不确定性范围更广泛的分

析取得的。在IPCC第四次评估报告第一工作组

报告中，这些进展明显增加了对气候科学的信

任程度。

尽管本报告提供了气候变化科学认识方面

新的、重要的ᬓ策相关信息，但气候系统的复

杂性以及控制其特性的多重相互作用限制了៥

们充分认识地球气候未来进程的能力。ᇮ不能

完全地科学认识气候系统许多分量及其在气候

变化中的作用。关键不确定性包括云、冰雪

圈、海洋、土地利用以及气候与地球生物化学

循环之间的耦合所起的作用。本报告所涉及的

科学乚域仍在持续亲速进展，因此，应该认识

到，目前评估只反映了至2006年中期经同行评

审的现有文献基础上的科学认识。

决策者摘要展现了IPCC第一工作组评估的

关键发现。本技术摘要提供了更详细的关于这

些发现的科学基础的全面评述，并提供了主报

告各章节的路线图。它着重于重大发现，突出

了那些 T AR以来的新发现。技术摘要的结构如

下：

第2节：当前关于气候变化自然和人为驱动

因子科学认识的全面评述；

第3节：关于观测到的气候系统�包括大气、

海洋和冰雪圈�变化及其与物理过程之间关

系的全面评述；

第4节：关于气候变化认识及归因的全面评

述，包括基于气候模式和科学认识来解释观

测到的气候变化；在多大程度上气候变化可

•

•

•

以归结为特定原因；气候对温室气体增加敏

感性的最新评估；

第5节：关于近期和远期气候变化预估的全

面评述，包括对强迫变化响应的时间尺度、

关于未来气候变化可能性的信息；以及

第6节：对当前气候变化科学认识中最确ߓ

的发现和关键不确定性的综述。

技术摘要中报告实质性结果的每个段落，

都在其后用大括号标注出相应的主报告章节，

从这些章节可以获得对科学文献的详细评估以

及更多的信息。

T S .2  ಭເދሸಝఞްಁ׵ႀሷ的
єߋ

地球平均气候由太阳的入射能量和地球及

其大气的特性即大气内部和地球表面的能量反

射、吸收和散射所决定。虽然接收到的太阳

能变化�例如因围绕太阳的地球䔼道变化所引

起�不可避免地影响地球能量平衡，但大气和

地表的特性也很重要，并且这些特性可能受到

气候反馈的影响。对于冰芯所记录的过去65万
年的气候变化而言，气候反馈的重要性是显然

的。

大气和地表已经发生的一些变化改变了地

球的能量平衡，因此可能引起气候发生变化。

这些变化包括温室气体浓度的增加，这主要增

加大气对逸出辐射的吸收；以及气溶胶�大气中

微小粒子或小滴�的增加，这主要反射和吸收入

射的太阳辐射，并改变云的辐射特性。这些变

化产生了气候系统的辐射强迫
1
。根据强迫的量

级，这些强迫因子之间的差别相当大，其空间

和时间特征的差别也很大。正、负辐射强迫分

别增加和降低全球平均地表温度。本节更新了

对估算的人为和自然辐射强迫的认识。

由于存在一些可对气候系统产生强烈影响

的正、负反馈�例如参见第4.5节和5.4节�，全球

•

•

1 “辐射强迫”是对某个因子改变地气系统入射和逸出能量平衡影响程度的度量，它也是反映该因子作为一种潜在气候变化机制重要性的指数。正强迫使地表变

暖，而负强迫使地表降冷。本报告中的辐射强迫值是相对于1750年工业化前本底的变化值，以⪺/平方米�W m–2�为单位表述。除非特别说明，辐射强迫值

指的是全球年平均值。详见术语表。
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আ<;��" ׂ一܄作ቍ௦ܠ中对҉ಙ定ྦ的԰য়١ٌ

IPCC在准໛其气候变化评估时已经清Ἦ地认识到，一致和䗣明地处理不确定性非常重要。第1.6节
论述了对以前评估中不确定性处理方法的关注正在不断增加。为了֗进三个工作组对不确定性的处理方

法保持一致，已要求第四次评估报告的作者们䙉循一套简单的关于在评估中确定和描述不确定性的指导

意见2。本框图综述了第一工作组应用这些指导意见的方式，同时涉及到一些特定的对本报告不确定性的

处理方法。

根据其来源，可以几种不同的方式对不确定性进行分类。两种主要的类型是“数值不确定性”和“结
构不确定性”。数值不确定性源于对特定数值或结果的不完全确定，例如，资料不准确或者不能充分代表

所感݈䍷的现象。结构不确定性源于对控制特定数值或结果的过程的不完全认识，例如，用于分析的概

念框架或模式没有包括所有相关的过程或关系。通常使用统计学方法来估算数值不确定性，并用概率来

表示。而结构不确定性则通常是根据作者们对某一结果准确性的信度的集体判断来描述。在这两种情形

下，所估算的不确定性本质上是对知识局限性的描述。由于这一原因，所涉及到的也是专家对现有知识

水平的判断。另一种不同的不确定性源于本质上是混沌的或不能完全确定的系统，这限制了៥们预估气

候变化的能力。

这里评估的科学文献使用了各种不同的不确定性分类方法。与“随机误差”相关的不确定性具有随

着更多观测资料积累而减少的特点，而与“系统误差”相关的不确定性则不具有此特点。在处理气候记录

时，更多关注的是识别系统误差或者因资料样本问题以及分析和综合资料的方法所引起的无意识偏差。

已经开发出基于定量分析的专䮼统计方法来进行气候变化的检测和归因，并预估未来的气候参数。相关

章节已经综述了这些方法。

为第四次评估报告提供的不确定性指南首次描述了科学认识信度水平以及特定结果可能性之间的精

细区别。这使得作者们可以认为极不可能发生的事件（例如ᦋ傄子两次都得到六点）是高信度的，也可

以认为或许可能发生的事件（例如ᦋ⹀Ꮥ正面朝上）是高信度的。这里使用的信度和可能性是截然不同

的概念，但在实际应用时通常是相关联的。

IPCC关于不确定性的指导意见中给出的用于定义信度水平的标准术语是：

ྗ؎术语                                      ݛࢹᆥಙ的ढ़ྗӸ؎

非常高的信度 至少有九成机会结果正确

高信度 大约有八成机会结果正确

中等信度 大约有五成机会结果正确

低信度 大约有两成机会结果正确

非常低的信度 少于一成机会结果正确

注意“低信度”和“非常低的信度”只对特别关注的那些乚域使用，在这些乚域，基于风险的判断被认

为是合理的。

本报告第2章在描述对辐射强迫不同贡献的不确定性时，使用了一个相关术语“科学认识水平”。使

用这一术语是为了与第三次评估报告保持一致，其基础是，作者们已经使用了各种方法的集成确定了特

定的科学认识水平，这些方法与IPCC关于不确定性的指导意见相一致，在2.9.2节和表2.11中有详细的解

释。
                                                                                                                                                                               �接下义� 

2 IPCC关于不确定性的指导意见包括在本报告的补充材料中。
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气候对于辐射强迫的总体响应很复杂。尽管水

汽是一种强烈的温室气体，但其在大气中的浓

度随着对地表气候变化的响应而变化，因此被

认为是一种反馈效应，而不是一种辐射强迫。

本节还综述了地表能量平衡的变化及其与水分

循环的联系。另外，还注意到诸如气溶胶之类

的因子对降水影响的观点。

T S .2.1  ໘൰ఞ体

工业化时代气候辐射强迫的显㨫因子是大

气中各种温室气体浓度的增加。几种主要温室

气体是自然存在的，但在过去250年里，其大

气浓度的增加则主要是由于人类活动。其它温

室气体则完全是人类活动的结果。在特定时

期内，每种温室气体对辐射强迫的贡献取决于

其在该时期内大气浓度的变化以及该气体干扰

辐射平衡的效力。本报告所考虑的不同温室

气体当前大气浓度之间的差别大于8个数量级

�108倍�，其辐射效率之间的差别则大于4个数量

级�104倍�，这反映出它们特性和来源的巨大差

异。

一种温室气体在大气中的当前浓度是其过

去历史排放及其从大气中清除的净结果。这里

考虑的气体和气溶胶是通过人类活动排放到大

气中，或者是由排放到大气中的前体物质所形

成。这些排放被化学和物理清除过程所ᢉ消。

二氧化碳�CO2�是个重要的例外。通常的情形

是，这些过程每年只能从大气中清除一部分

CO2，对清除速率的反算可以得到该气体的平均

生命期。在某些情形下，清除速率可能随气体

浓度或者其它大气特性�例如温度或本底化学条

件�而变。

长生命期的温室气体�LLGHGs�如CO2、甲

烷�CH4�和氧化亚氮�N2O�的化学性质稳定，

可在大气中留存十年到数百年甚至更长时间，

所以它们的排放可对气候产生长期影响。由于

这些气体的生命期很长，所以它们在大气中得

到充分混合，其速率要远远快于其被清除的速

率，因此可以根据少数地点的资料准确地估算

本报告用来定义一个可用概率来估算的结果可能性的标准术语是：

ढ़୆ྦ术语                                نഺ�出ཊ的ढ़୆ྦ

几乎确定 发生概率大于99%

极有可能 发生概率大于95%

很可能 发生概率大于90%

可能 发生概率大于66%

多半可能 发生概率大于50%

或许可能 发生概率为33%̚66%

不可能 发生概率小于33%

很不可能 发生概率小于10%

极不可能 发生概率小于5%

几乎不可能 发生概率小于1%

上面定义的术语“极有可能”、“极不可能”和“多半可能”已经被补充到IPCC关于不确定性的指导说明

中，以便对包括归因和辐射强迫在内的某些方面进行更为准确的评估。

除非特别说明，本报告所给出的数值为最佳估计值，其不确定性范围为90%的信度区间（即取值低于

最低估计值或者高于最高估计值的可能性为5%）。注意，在某些情形下，由于某一数值或其Ҫ可以获得

信息的局限性，可能表明围绕最佳估计值的不确定性范围呈非对称分布。在这些情形下，在最佳估计值

之后，用方扩号给出不确定性范围。
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出它们的全球浓度。CO2没有一个特定的生命

期，因为它在大气、海洋和陆地生物圈之间不

地循环，其从大气中的净清除涉及到具有不ذ

同时间尺度的各种过程。

短生命期的气体�例如二氧化硫和一氧化

碳�是化学反应性气体，一般通过大气中的自然

氧化过程被清除，或者在地表被清除，或者因

降水ࠋކ而清除，因此其浓度变化很大。臭氧

是一种重要的温室气体，它是通过涉及大气中

其它物质的化学反应被形成和破坏的。在对流

层，人类主要通过导致臭氧形成的前体气体的

变化对臭氧产生影响；而在平流层，人类影响

主要是通过氯氟烃�CFCs�和其它消耗臭氧物质

所造成的臭氧清除速率的变化。

T S . 2. 1. 1   սఞ中لဥߋถçࡑມދဥߋ                       
࿷֒的єߋ

֙ఴսఞ C O ދ2 C H 4的୰؎ᄀӘݝ根据ማෙ
֥65ສ୔ఴࠥ׀ѩྐսఞӵࡁٺ录֥֫的܄၃
ߋ၃܄ᇜᆪ据ᆪ൓ᆊ些ఞ体在ئఴඛᆻ。Ⴜߋ
ເሸಝࠖᇌࢹ୆݉҉ࡍ的ᅀޱ ( Ҝࡵ图 T S .  图ދ1
T S .2) 。{ 2.3,  6.3–6.5,  F A Q  7.1}

Ӑഺଈఀ໘൰ఞ体 C O 2ç C H ދ4 N 2 O ୰؎
ᅀࡍӈഺ的׀౶ఞް的ቀڜതృ௮Ɨၢࠪሸ
1750୔ၢদᆊ些ఞ体෵ӈഺቀృ௮的ᅀࡍ෕
੸Ɨ在ݝಇ1ສئ୔ৡ൥ൕ໴ఴ৯的 ( 图 T S . 2) 。
在过去40年里，这些温室气体的总辐射强迫一

直保持着大约+1Wm–2的增加速率，很可能比工

业化时代前2000年中的任何时候至少快六倍，

该时期的冰芯资料具有所需要的时间分辨率。

在所有强迫因子中，这些长生命期温室气体

所产生的辐射强迫具有最高的信度水平。 { 2.3, 
6.4}

冰ఀ࡞�冰ఀ冰芯资料

图T S .1.  南极冰芯中⇬的变化(¥D)�局地温度的代用资料�，以及来自冰芯资料和近期观测资料的大气温室气体二氧化碳�CO2�、甲烷

�CH4�和氧化亚氮�N2O�浓度的变化。资料覆盖65万年，䰈影带状区域表示当前和以前的间冰期暖期。{ 改编自图6.3}
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սఞ C O 2୰؎已՝܄၃ߋఴ的ᄆ280p p m Ɨ
ᅀ֥ࡍ了2005୔的379 p p m 。在工业化前的

8000年里，大气CO2浓度仅增加了20ppm，几

十年到百年尺度上的变化少于10ppm，并且可

能主要是由于自然过程。然而，自1750年以

来，CO2浓度已经增加了近100ppm。过去十

年的CO2年增长率�1995̚2005年平均：每年

1.9ppm�高于有连续直接大气观测以来的年增长

率�1960̚2005年平均：每年1.4ppm�。{ 2.3, 6.4, 
6.5}

ሸ܄၃ߋ൏ఀၢদƗսఞ C O 2ᅀࡍ෵ӈഺ
的ڜതృ௮ເ + 1 . 66± 0 . 17W m – 2Ɨఊܑཋ཈ᇾ
ս჆本报告ॐੵ的෵Ⴜఊ෸ڜതృ௮ႀሷ。在

1995至2005年间，大气CO2增长导致其辐射强迫

增加了20%。{ 2.3, 6.4, 6.5}

দሸ്ߋಞਟൗႯၢࠪ๹׀৭Ⴏєߋ对ᆸ
༅ދ๹ಢถႜའ෵ӈഺ的 C O 2஍٩൥սఞ C O 2ᅀ
的主要দჾ。据估算，自1750年以来，排放ࡍ

到大气中的CO2大约有三分之二来自化石燃料燃

烧，三分之一来自土地利用变化。这些CO2大约

有45%留存在大气中，30%被海洋吸收，其余的

被陆地生物圈吸收。排放到大气中的CO2，大约

一半在30年里被清除，30%在几百年里被清除，

其余的20%通常将在大气中留存数千年。{ 7.3}

在ቒࣔ࠲ൌ୔ৡƗ C O 2஍٩Ԃ࿊ᅀࡍ ( ࡵ
图 T S . 3) 。化石燃料燃烧产生的全球CO2年排放  

量3，从20世纪90年代的平均每年64± 4亿ৼ碳增

图T S .2.  浓度和辐射强迫：�a�二氧化碳�CO2�；�b�甲烷�CH4�；�c�氧化亚氮�N2O�；�d�根据南极和格陵兰冰和积雪资料(符号)以及直接的

大气观测资料�图a、b、c中的红色线条�重建的过去2万年里这些温室气体总辐射强迫的变化率。♄色区域表示重建的过去65万年的自然变

率范围。辐射强迫变化率�图d中的黑色线条�是通过对浓度资料的样条拟合来计算的。冰芯资料所覆盖的年代际范围从快速积雪地点�如南

极洲的Law Dome�的20年变化到缓慢积雪地点�如南极洲的Dome C�的200年。ㆁ༈表示CO2、CH4和N2O的人为信号被相应于缓慢积雪地点

Dome C的条件平滑ᥝ后所产生的辐射强迫变化率的峰值。图d 中出现在1600年左右的辐射强迫负变化率�显示出较高的分辨率�，可能是源

自Law Dome记录中大约10ppm的CO2浓度降低。{ 图6.4}

দሸ冰芯资料和֙代资料的温室气体变化
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加到2000至2005年间的每年72± 3亿ৼ碳。与土

地利用变化相关的CO2排放量估算值，在20世纪

90年代平均每年可能排放5̚27亿ৼ碳4，中值

为16亿ৼ碳。表 T S.1给出了最近几十年来CO2平

衡的估算值。{ 2.3, 6.4, 7.3, FAQ  7.1}

ሸ 2 0൞ ࡇ 8 0୔ ք ၢ দ Ɨ ੫ ׀ ഺ ༅ ಈ 对
C O 2的ሸಝ༒൳ݝӸ ( 表࠮ T S . 1中的ു჌੫׀
߿ ) ၢࠪݡဣ的༒൳սᄆ౩ԩ了50% 的ಭເ஍
٩ ( 表࠮ T S . 1中的്ߋಞਟಞകӈഺ的 C O 2஍٩
๠ਏߋ৭Ⴏє׀๹ދ ) 。ᆊ些౩ԩݝӸൺսఞ
C O 2୰؎ၢࠪఞްєߋ的ႜའ。海洋和陆地生

物圈的吸收在量级上是类似的，但陆地生物圈

的吸收较不稳定。与20世纪80年代相比，20世
纪90年代每年多吸收10亿ৼ碳。观测表明，在

海洋表面溶解的CO2浓度�pCO2�几乎在所有地

区都增加，与大气CO2增加趋势相同，但具有更

大的空间和时间变率。{ 5.4, 7.3}

੫׀ഺ༅ಈ对ถ的༒൳ދհԬჾ჆ᆸЫഺ
Ӑçᄣᄶਦєܬދߋถ෵ӈഺ的༒൳თၺဨ޲
༒ç൳۰çߵਦçਦࠌç໱ಠ෬ݤၢࠪఊ෸ႜ
འഺ༅ᇐދ๹ಢ的ۋಧႀු෵ӈഺ的஍٩ᆴ࡞
的ࣱҼၺ。不同地区林火发生频率的增减已经

影响到净的碳吸收。在北温带北部森林地区，

由于林火造成的排放在近几十年里明显增加。

表T S .1.  全球碳平衡。按照惯例，正值表示进入大气的CO2通量�亿ৼ碳/年�，负值表示对大气CO2的吸收�即“CO2汇”�。2004年和2005年来

自化石燃料燃烧的CO2排放量为Ј时估算值。由于现有的研究有限，因此对于净陆地— 大气通量及其分量，不确定性范围采用65%的信度

区间，并且不包括年际变率�见7.3节�。NA表示无法获得资料。

20൞80ࡇ୔ք 20൞90ࡇ୔ք 2000–2005

大气CO2增加 3.3 ±  0.1 3.2 ±  0.1 4.1 ±  0.1

化石燃料燃烧的大气CO2增加 5.4 ±  0.3 6.4 ±  0.4 7.2 ±  0.3

海洋进入大气的净CO2通量 –1.8 ±  0.8 –2.2 ±  0.4 –2.2 ±  0.5

陆地进入大气的净CO2通量 –0.3 ±  0.9 –1.0 ±  0.6 –0.9 ±  0.6

分解如下：

土地利用变化通量
1.4

(0.4 ̚ 2.3)
1.6

(0.5 ̚ 2.7) NA

余的陆地汇࠽
–1.7

(–3.4 ̚ 0.2)
–2.6

(–4.3 ̚ –0.9) NA

3   化石燃料燃烧产生的CO2排放包括源自化石燃料生产、分配和消费的排放以及源自水泥生产的排放。排放10亿ৼ碳相当于排放36.7亿ৼCO2。

4   正如7.3节中所解释的那样，土地利用变化排放的不确定性范围以及整个碳循环平衡的不确定性范围只能采用65%的信度区间。

利用大气观测网资料，通过反演研究估算的净

CO2表面通量证明：在北半球中纬度地区陆地吸

收很大，而在热带地区陆地 — 大气间的通量几

乎为零，这意味着热带森林ⒹӤ大致被森林再

生长所ᢉ消。{ 7.3}

෵ܻҰ֥的սఞ C O 2ᅀӐ੸的ؒఀ ( ୔ࡄ ) є
࡞ഺ༅ಈᆴ׀੫ދ主要ൺսఞߋ C O 2๠ਏєߋ
的६ᇌƗݡဣ๠ਏє੸的ႜའཱིࢧƗ֓ޚᇞ要
( 图ࡵ T S . 3) 。陆地生物圈通量的变率受气候扰动

的影响，气候扰动会通过植物生长影响对CO2的

吸收，还会通过有机物的异养呼吸和林火所产

生的腐⚖影响CO2重新排放回大气。大气CO2增

长率的年际变化主要源于厄尔尼诺 — 南方涛动

�ENSO�事件，因为ENSO事件会影响陆地通

量、海平面温度、降水以及林火的发生。{ 7.3}

଩ఴഐ҉୆ढ़॓׀ਏߋսఞ C O 2ᅀࡍ对ս
ԋ؎੫׀ถ༒൳的ᆷࢫႜའ。大气CO2浓度增加

和㧹养物沉积�施肥效应�可以֗进植物生长。

可是，大多数试验和研究表明，这种响应相对

而言显然是短期的，并且与其它效应如水分和

㧹养物的获得强烈相关。同样，气候�温度和湿

度�对ൗഒ和土壤异养呼吸影响的试验和研究

也不确定。注意，气候变化对碳吸收的影响在

T S.5.4节中单独论述。{ 7.3}
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2005୔ C H 4୰؎ᄆເ1774p p b Ɨ൥܄၃ߋఴ
୰؎的਍Цၢഏ。在过去1万年间，大气CH4浓

度在580̚730ppb之间缓慢变化；但在过去两个

世纪里增加了约1000ppb，是该气体在至少过去

8万年里最快的变化。在20世纪70年代末期和

80年代初期，CH4浓度增长率达到最大值，每

年增长1%以上。但自20世纪90年代初期以来，

增长率大幅度下降，在从1999至2005年的六年

里，增长率接近零。当排放超过清除时，CH4浓

度增加。近期增长率的降低意味着目前的排放

几乎与清除相当，这主要是由于㕳基�OH�的氧

化。自 T AR以来，使用两种独立示踪物�甲基

氯仿和14CO�所进行的新的研究表明，没有发

现全球OH浓度存在重大的长期变化。因此，自

1993年以来，大气CH4增长率的降低可能是由

于在总排放保持近似恒定期间大气接近平衡。

{ 2.3, 7.4, FAQ  7.1}

图T S .3.  全球平均CO2浓度的年变化�♄色条纹�以及根据两个不同

的观测网资料所计算的五年平均�红色和下部的黑色ৄ阶线条�。

五年平均平滑了与1972、1982、1987和1997年强ENSO事件相关

的短期扰动。五年平均中的不确定性由红色线条和下部黑色线条

之间的差异来表示，其量级为0.15ppm。上部的ৄ阶线条表示所有

化石燃料燃烧产生的排放都留存在大气中而没有其它排放时可能

产生的年增加。{图7.4}

ሸ܄၃ߋ൏ఀၢদƗսఞ C H 4୰؎ᅀࡍ෵ӈ
ഺ的ڜതృ௮ເ + 0. 48± 0. 05W m – 2。在温室气体

中，该强迫仅次于CO2位于第二。{ 2.3 }

֙ఴսఞ C H 4ඪ௣൥Ⴕ჆Ԃ࿊的ಭເ஍٩
( ս჆ሸಝ஍٩ ) ෵ᄶӵ的。根据观测到的浓度

以及对清除速率的独立估算，可以很好地确定

CH4总排放量，但来自单独CH4源的排放ᇮ不能

象总排放那样被很好地确定，并且大多是生物

源，包括来自湿地、反ߡ动物、稻⬄和生物质

燃烧的排放，来自工业源包括与化石燃料相关

的排放的贡献较小。对CH4源的了解，以及对过

去65万年间CH4浓度的自然范围很小�图 T S.1�而
自1750年以来CH4浓度࠻烈增加�图 T S.2�的事实

的了解，可以确定观测到的CH4长期变化很可能

是由于人类活动造成的。{ 2.3, 6.4, 7.4}

սఞ C H 4ᅀӐ੸ԩ了在ݝಇ15୔ৡֵࢍၢ
ບƗߕӶཊ出ޚս的୔ࡄє੸Ɨᆊഐ໊֥֫Ԑ
的解释。1996至2001年间年际变率的最大贡ٺ

献可能源自湿地和生物质燃烧排放的变化。几

个研究指出，湿地CH4排放对于温度非常敏感，

并受到水文学变化的影响。现有模式估算指

出，由于未来气候变化，所有的湿地排放会增

加，但这种正反馈的量级变化很大。{ 7.4}

2005୔ N 2O ୰؎ເ319p p b Ɨսᄆи܄၃ߋ
ఴ的ඛᆻۡ18% 。在ݝಇ࠲ൌ୔ৡƗ N 2 O ࣔෂ
ၢો୔ᄆ0. 8p p b 的෕੸ནྦᅀࡍ。冰芯资料表

明，在工业化前的11,500年里，大气N2O浓度的

变化小于10ppb。{ 2.3, 6.4, 6.5}

଩ఴƗሸ܄၃ߋၢদ N 2 O ᅀࡍ෵ӈഺ的ڜ
തృ௮ເ + 0. 16± 0. 02W m – 2Ɨ主要൥ჾ჆ಭ৒ࠊ
根据。ߋ৭Ⴏє׀ƗาѠ൥ୱ၃ࠪཔܸ的๹׵

当前的估算，约40%的N2O总排放是人为的，

但对单独源排放的估算ᇮ存在相当大的不确定

性。{ 2.3, 7.4}

C O 2排放和ᅀࡍ
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很大，但在低纬度地区，主要表现为相当大的

增加趋势。与 T AR相比，对自工业化以来因对

流层臭氧增加所产生辐射强迫的模式研究在复

杂性和综合性上都得到大大改进。{ 2.3, 7.4}

对ੇұԠဥєߋთ३ఞᇐਏދఞްєߋཔ
ܸ。一些研究已经表明，夏季白天的臭氧浓度

与温度强烈相关。这种相关似乎反映了与温度

相关的᣹发性生物有机碳排放、⸱酸过氧化Э

䝄热分解�作为氮氧化物�NOx �的汇�以及高温

与区域ذ滞联合的贡献。1988年夏季，异常的

♢热和ذ滞条件是美国东北部臭氧地表水平达

到最高记录年份的原因。2003年的欧洲夏季热

浪也与异常高的局地臭氧地表水平相关。 { 框
7.4}

û૕า৭فၷ定ඇüܼᇌఞ体ᄶӵ的௣ੇ
ұԠဥ௬ߑ෵ӈഺ的ڜതృ௮Ыᇞྔܠෟເ 
– 0. 05± 0. 10W m – 2Ɨཱི჆ T A R 的ඛᆻƗ具Ⴜ中ְ
ग़࿗ಱൔඪ௣。尽管20世纪80年代和90年代期

间观测到的ᛜ来ᛜ大的全球平流层臭氧耗损趋

势不再发生，但全球平流层臭氧仍然比20世纪

80年代以前的值大约低4%，并且ᇮ不清Ἦ臭氧

层是否已经开始恢复。除了臭氧的化学破坏以

外，动力学变化也可能导致北半球中纬度臭氧

的减少。{ 2.3 }

ಭ৒׵ࠊᆷࢫ஍٩的ඪడ对ڜതృ௮的ܑ
ཋढ़ၢࡀ҉ં޴。ढ़൥Ɨ෢ሩ಍౶௣य໘؎
的ᅀࡍƗ对ੇұඪడ୰؎ᅀࡍƗᆊ表示了一ᇜ
ృ௮。人类主ߋওƗ֓҉൥一ᇜఞްє٘ࡶܸ

要通过灌溉向大气直接排放水汽，这也是一种

可能的强迫因子，但不到大气水汽自然来源的

1%。通过化石燃料燃烧直接向大气注入水汽要

大大低于农业活动排放的水汽。{ 2.5}

࿗ං෉଍൛ကࣵƗႵ჆ߋ჆ࠕ C H 4ဥ֤ߋ
ᇈ的௣ੇұඪడᅀࡍ෵ӈഺ的ڜതృ௮ࡀܠເ
+ 0. 07± 0. 05W m – 2。对此的科学认识水平很低，

因为CH4对近对流层顶水汽变化垂直结构的贡

献ᇮ不确定。导致平流层水汽增加从而产生辐

射强迫的其它潜在人为原因ᇮ未得到很好地认

识。{ 2.3}

T S . 2. 1. 3   սఞ中੟๘ç௣ੇұԠဥç对ੇұԠ
ဥދఊ෸ఞ体的єߋ

C F C s ๘ڞ౦੶ݪދ ( H C F C s ) ൥Չլಭເ
஍٩的໘൰ఞ体ƗႼሩ݃ٞ的Ⴏ๶。Ⴕ჆在û
૕า৭فၷ定ඇü༶ᆥᇶҋฮงᆊ些ఞ体Ɨႀ
Օఊ஍٩已ࣣ࡯ങ。Ⴕ჆ሸಝ౩ԩݝӸƗ଩ఴ
սఞ中 C F C - ދ11 C F C - 113的୰؎ᆥ在ֵࢍ。
自 T AR以来，极地雪芯中的观测资料已经扩充

了现有的这些温室气体时间序列的信息。冰芯

和实地观测资料证实，工业源是观测到的大气

CFCs和HCFCs增加的主要原因。{ 2.3}

2005୔Ɨû૕า৭فၷ定ඇü෵ܼᇌ的ఞ
体对ᆷڜࢫതృ௮的ܑཋເ + 0. 32± 0. 03W m – 2Ɨ
ఊ中 C F C - ࿊ӵເׂ೟ᇜቒᇞ要的Ӑഺଈఀࡆ12
的ڜതృ௮ႀሷ。作为一个群体，这些气体对

长生命期温室气体产生的总辐射强迫的贡献约

为12%。{ 2.3}

ûࣟ؂ၷ定ඇü෵Ўচ的܄၃ߋڞఞ体 ( ౦
༅ߋถڞ ( H F C s ) ç಍ߋڞถ ( P F C s ) ߋڞ੉ދ
ੂ ( S F 6 ) ) 的୰؎པ对ཱིޚƗ֓ᆥ在࿨෕ᅀࡍ。
2005年,它们产生的总辐射强迫为+0.017Wm–2。

{ 2.3}

对ੇұԠဥ൥ؒഺଈఀ的໘൰ఞ体ƗႵս
ఞ中ఴ体༅ᇐ的ߋ࿗٘႒෵ӈഺƗ具Ⴜޚս的
३ދ࡞൏࡞є੸。ޱ࣐ۆ的ܻҰދ଍ୌ已ࣣ฻
ۡ了对ྠӵ对ੇұԠဥ的ߋ࿗ఴ体༅ᇐ的ಱ
ൔƗ෸૓主要൥一ဥߋถç֒ဥߋ༅�Ўচ۹ᇜ
দჾ׏ഁދ的ढ़୆Ӑఀ౻൤ࡑދ�ಋ。总体而

言，基于最根本的过程，当前模式可以成ࡳ地

模拟目前全球对流层臭氧分布的主要特征。新

的卫星和实地观测资料提供了关于这些模式的

重要的全球限制。可是，这些模式重建与大尺

度排放或气候变化相关的臭氧变化的能力的信

度较低，而且这些模式模拟观测到的20世纪臭

氧浓度长期变化趋势的信度也较低。{ 7.4}

对 ੇ ұ Ԡ ဥ ෵ ӈ ഺ 的 ڜ ത ృ ௮ ܠ ࡀ ເ
+ 0. 35[ + 0. 25ð + 0. 65] W m – 2Ɨఊग़࿗ಱൔඪ௣ເ
中ְ。自 T AR以来，该辐射强迫的最佳估计值

并未改变。观测表明，过去几十年里许多地方

的对流层臭氧变化趋势在符号和量级上变化都
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ቀ的气ಾ݂࢒࿗ޯ度

图T S .4.  �上�通过卫星观测资料确定的2001年1̚3月在中等可见光波段总的气溶胶光学厚度

�由于自然和人为气溶胶产生�；�下�2001年8̚10月总的气溶胶光学厚度，说明了工业的和

生物质燃烧产生的气溶胶的季节性变化。资料来自卫星观测，并得到图中所示地点的两种不

同地基观测资料的补充�详见2.4.2节�。{ 图2.11}

T S.2.2  ఞಾ࢒

࢒ఞಾߋਏ׀ށ۾ၢఴཔиƗ଩ఴढ़ၢދ
的ᆷڜࢫതృ௮Ɨᆊ体ཊ了ሸ T A R ၢদ的一۸
主要࣐ᅡƗ֙൏对ٺ۸࠲ਏ的ग़࿗ಱൔඪ௣ޚ
ֵ。ཊ在Ɨ൵՘ढ़ၢ֥֫෵Ⴜఞಾ࢒的ቀᆷࢫ
തృ௮ເڜ – 0. 5± 0. 4W m – 2Ɨग़࿗ಱൔඪ௣ເ中
ְ。大气模式已经得到改进，许多模式现在能

够描述所有重要的气溶胶分量。气溶胶的特性

变化很大，这会影响它们吸收和散射辐射的程
度，因而不同类型的气溶胶

可能具有净的降冷或变暖效

应。在北半球许多大陆地

区，可以清Ἦ地辨别出主要

由硫酸盐、有机碳、黑碳、

⸱酸盐和工业粉ᇬ组成的工

业气溶胶。实地观测、卫

星和地基观测的改进�见图

T S.4�已经能够验证全球气

溶胶模式的模拟结果。这些

改进允许首次对气溶胶的总

直接辐射强迫进行量化，这

是自 T AR以来的一个重要

进展。单一气溶胶的直接

辐射强迫仍不确定。根据

模式估算，硫酸盐的辐射

强迫约为–0.4± 0.2Wm–2，来

自化石燃料的有机碳的辐

射强迫为–0.05± 0.05Wm–2，

来自化石燃料的黑碳的辐

射强迫为+0.2± 0.15Wm–2，

生物质燃烧的辐射强迫为

+0.03± 0.12Wm–2，⸱酸盐的

辐射强迫为–0.1± 0.1Wm–2，

ⷓ 物 粉 ᇬ 的 辐 射 强 迫 为     

–0.1± 0.2Wm–2。两个最近的

排放储量研究支持来自冰芯

的资料，认为全球人为硫酸

盐排放在1980̚2000年期间

减少，硫酸盐强迫的地理分

布也发生改变。{ 2.4, 6.6}

ሸ T A R ၢদƗ在ܠෟഺ
༅ᇐಞകçཀྵෝ࿾ދই༅ٿ
Ӫ෵ӈഺ的ᆷڜࢫതృ௮١

૲已ࣣಃ֫ᇞս࣐ᅡ。对于生物质燃烧产生的

气溶胶，目前估算的直接辐射强迫已经从负值

变为接近零，这是因为估计值受到这些气溶胶

在云层以上出现的强烈影响。首次得到了⸱酸

盐气溶胶的辐射强迫。对于ⷓ物粉ᇬ，其直接

辐射强迫的范围缩小了，这是因为其人为分量

估计值减小。{ 2.4}
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ಭເఞಾ࢒对ඪᄐ的ႜའढ़ӈഺࢫ࡞的ᄐ
٘ᅽ੸ཹ႒ ( Ҝࡵ T A R 中ቒԡ的ཹࢫ࡞႒ ) Ɨ൵
՘֥֫的ቒࡀܠࡋᆻເ – 0. 7[ – 0. 3ð1. 8] W m – 2。
自 T AR以来，估算液态水云反照率效应的全球

模式数量已经大大增加，并且以更为严格的方

式对这些估计值进行了评估。对这一辐射强迫

的估算来自多个模式的研究，考虑了更多的气

溶胶种类，并更详细地描述了气溶胶 — 云的相

互作用过程。包括更多气溶胶种类或受卫星观

测资料约束的模式研究，ؒ向于产生相对较弱

的云反照率效应。尽管自 T AR以来已经取得进

展，缩小了强迫估计值的范围，但在观测和过

程模拟两方面仍然存在很大的不确定性，导致

低的科学认识水平，相对于 T AR的很低水平而

言，已经是一个提高。{ 2.4, 7.5, 9.2}

ఞಾ࢒的ఊ෸ཹ႒Ўচᄐ的ഺଈఀཹ႒ç
Ͻᆷཹࢫ႒ދఞಾ࢒ — ѩᄐ的པ߁作Ⴏ。ᆊ些
ཹ႒Ыैӵ൥ఞްའ႒的一ҍٺƗ҉ؾ൥ڜത
ృ௮。{ 2.4,  7.5}

T S .2.3 ৭Ⴏ׀णᄐç๹ދ່ࠝࢹ३୧ݻ  

         ࠪఊ෸ཹ႒

ჾሸ಍౶ݻ३的Ԃ࿊ནྦ୧່ࠝࢹ对ڜത
ృ௮的ܑཋཱིޚ�ເ + 0. 01[ + 0. 003ð + 0. 03] W m – 2Ɨ
ग़࿗ಱൔඪ௣ເֵ。这一最佳估计值要小于

T AR中的数值，其中的差异源于对凝结ሒ迹范

围的最新观测以及凝结ሒ迹光学厚度估算值的

减小。目前ᇮ不能得到对伸展性凝结ሒ迹净强

迫的估计值。它们对ो云的影响以及㟾空气溶

胶对本底云的全球影响仍然未知。{ 2.6}

ಭເႋఖ的๹׀৭Ⴏєߋ已ࣣᅀࡍ了಍౶
തృ௮ເڜ表٘ᅽ੸�ӈഺ的׀ – 0. 2± 0. 2W m – 2Ɨ
ދ T A R 的ඛᆻཔ๤Ɨເ中ֵग़࿗ಱൔඪ௣。ӭ
࠙在࿙ഏ的ޘถఞಾֵࢍ࢒了׀表٘ᅽ੸Ɨܠ
തృ௮ເڜӈഺ的པܸࡀ + 0. 1± 0. 1W m – 2Ɨग़࿗
ಱൔඪ௣ֵ。自 T AR以来，已经利用更好的方

法对土地利用变化产生的辐射强迫进行了各种

估算，并排除了评估中的反馈，改进了大尺度

观测的综合。估算的不确定性包括目前植被和

历史状态的分布和特性，地表辐射过程的参数

化，以及模式气候变量的偏差。雪中烟ᇬ微粒

的存在导致雪反照率的降低，产生正的强迫，

而云则影响融雪。关于烟ᇬ结合到雪中的方

式，不确定性很大，因而其光学特性也存在很

大的不确定性。{ 2.5}

ხࡀ在ଝ些׀౼Ɨ๹׀৭Ⴏєߋ对ఞް的
ႜའ具Ⴜऌ׀的ᇞ要ྦƗ֓在಍౶ԋ؎ഏƗთ
໘൰ఞ体є୷པиƗఊႜའཱིޚ。人类活动导

致的陆地表面�植被、土壤和水�变化能通过改

变辐射、云、地表㉫㊭度和地表温度而极大地

影响局地气候。在区域尺度上，植被覆盖变化

也能对地表能量和水分平衡产生实质性影响。

这些影响涉及到非辐射过程，这意味着不能用

辐射强迫来量化它们，科学认识水平很低。

{ 2.5, 7.2, 9.3, 框11.4}

ಭເ୆ਏഺӈݝӸ的ಪਏ释٩在ӳ൮׀౼
ढ़୆པ֙սƗ֓在಍౶ԋ؎ഏѰ҉ᇞ要。{ 2.5}

T S .2.4   Ⴕ჆ฅဤࠌދ׵ࠊ೽Мنᄶӵ的ڜ

          തృ௮

ܸ჆ቀ的ฅဤڜᅽ؎的ৼ࿊࡚Ұ֥ཊ在已
ࣣႼ28୔了。ሮਟ表ଃƗฅဤڜᅽ؎Ⴜ一ಙ定
的11୔ᇢఀƗ՝ᇢఀ的ቒཱིᆻ֥ቒսᆻƗฅဤ
.ᅽ؎հ在0ڜ 08% 的єߋƗఊӐఀ౻൤҉཈ᇾ。  
新的资料更精确地量化了在宽广的波长范围内

太阳光谱通量的变化与变化的太阳活动有关。

由于使用高质量的多种仪器测量而提高的᷵准

也有助于加深认识。当前关于太阳物理过程和

辐照度变率的已知来源的认识表明在过去的两

个太阳周期间有可以比较的发光水平，包括太

阳周期的最小值。当代知道的关于辐照度变化

的基本原因是太阳黑子的太阳圆Ⲭ�主要表现为

㋻密的、黑暗的特征，这里辐射局地被消耗�和

太阳光球上的光斑�主要表现大范围的发亮特

征，这里太阳辐射被局地增强�的存在。{ 2.7}

ෟ的՝1750୔ၢদႵ჆ฅဤං出ਏ的ܠ
єߋᄶӵ的ᆷڜࢫതృ௮ເ + 0 . 12 [ + 0 . 06ᇇ
+ 0. 3] W m – 2，ᆊ۸ඛᆻ҉֥ T A R 中ۺ出的ࡀܠᆻ
的一Ͻ，对Օग़࿗ಱൔඪ௣ֵࢧ。减少的辐射

强迫估计主要是由于对1610年(蒙ᖋ尔极小期)以
来太阳辐照度长期变化的重新评估：使用太阳

磁场通量变化模式�不使用地磁的、宇宙射线产

生的或恒星的代用资料�进行的新的重建资料；
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提高的对近来太阳变化及其与物理过程的关系

的认识；以及对象太阳一样的行星变化的重新

评估。尽管这导致了科学认识水平上的一次提

高，即从 T AR非常低的认识到本次报告低的认

识，然而由于缺少直接的观测和对长时间尺度

上太阳变率机制的不全面认识，还存在很大的

不确定性。{ 2.7, 6.6}

ܼࣗൺฅဤࢲן的սఞლᇬതནঢ়ሷთ಍
౶௣य的ֵұᄐۉڴᆴ࡞的ࣣမܸ༩已ࣣЫࢪ
示Ɨ֓൥༩๫的çࢫ࡞的ฅဤႜའ的ᆪ据ಶ൥
҉ଃಙ的。研究表明到达对流层的具有充分能

量的䫊河系宇宙射线可以改变了云凝结核的分

布以及相应的微物理成份�云滴数和浓度�，从

而产生与对流层气溶胶的间接云反照率影响相

似的云过程变化以及造成气候的间接太阳强

迫。研究已经探索了与特定区域或用有限云型

或有限时间内云有关的各种相关；然而，宇宙

射线的时间序列似乎与1991年以后全球总的云

覆盖或1994年后全球低层云覆盖并不对应。由

于缺少可以被证明的物理机制以及对影响云覆

盖变化的其它因子的清Ἦ认识，这将使䫊河系

宇宙射线引起的气溶胶变化与云形成之间的关

系变成一个有ѝ议的问题{ 2.7} 。

๳ಝ的ࠌ೽Мن཈ᇾ׀ᅀࡍ了௣ੇұੂෝ
࿾ఞಾ࢒的୰؎。一՘ࠌ೽Мنढ़ၢ՝Օൗ಍
౶௣यఞްє৖ೖۋ୔。火山气溶胶不仅干扰

平流层和地表 /对流层的辐射能量收支，而且

以ي然的方式干扰气候。许多过去事件在硫酸

盐和温度记录的冰芯观测中是很明显的。从

1991年以来Ⲃ纳图म火山⟚发以来，没有⟚发

性火山⟚发事件发生，Ⲃ纳图म火山⟚发向平

流层大气喷射了重要的物质。然而，目前火山

⟚发的潜力还是存在的，而且比1991年Ⲃ纳图

म火山⟚发大很多，这将可能造成更大的辐射

强迫和长期的气候系统变冷。{ 2.7,6.4,6.6,9.2}

T S .2.5   ࣱ಍౶ڜതృ௮Ɨ಍౶є୷వ൤ދ

          ృ௮ྟฆ

՝ T A R ၢ দ Ɨ ܸ ჆ ಭ ৒ ࠊ ׵ ႜ འ ఞ ް
є୷ދє৖的ಱൔ已ࣣႼޚս฻ۡƗ՝ؾ对
1750୔ၢদಭ৒׵ࠊ的ႜའເࣱ的ᆥృ௮

+ 1 . 6 [ + 0 . 6 t o + 2 . 4 ] W m – 2Ⴜ了٫ӏۡ的ྗ؎。从

T AR以来，对强迫机制增进的认识和更好的量

化使首次得到一综合的净的人类活动辐射强迫

变成可能。把每一强迫因子和它们的不确定性

结合在一起得出了综合的人类辐射强迫估计的

概率分布�图 T S.5�；太阳辐照度变化造成的辐

射强迫最可能的值大约比估计值大一个量级。

由于估计的范围是+0.6至+2.4Wm–2，因此对于

由于人类活动造成的净的正的辐射强迫有较高

的信度。LLGHG总的贡献是+2.63± 0.26Wm–2，

这是主要的辐射强迫乍并且有最高的科学认识

水平。对比而言，还没有很好地认识对负的强

迫有贡献的总的直接气溶胶、云反照率和地表

反照率，还有比较大的不确定性。净估计的范

围增加了负的强迫乍，这比正的强迫乍有更大

的不确定性。估计云反照率影响时的不确定性

性质造成了分布方面值得注意的非对称性。分

布上的不确定性包括结构方面�例如，在组成方

面极端事件的表征，缺少任何权重的辐射强迫

机制，没有考虑和定量辐射强迫的可能性�和统

计方面�例如，关于描述组成因子不确定性分布

的类型�。{ 2.7, 2.9}

಍ ౶ є ୷ వ ൤ ( G W P ) 对 ჆ и ࢧ ҉ ๤
L L G H G s ஍٩౭ࣦ༶వ在ఞްႜའ൥一ᇜႼ
Ⴏ的؎ਏԋ؎ ( 表ࡵ T S . 2 ) 。全球变暖潜势以单

位质量的脉ކ排放比较规定时间内的�例如，

100年�总辐射强迫，它是一种比较与不同温室

气体排放有联系的潜在气候变化的途径。已有

研究表明GWP概念存在不足，这种不足特别体

现在使用它评估短生命物种的影响。{ 2.10}

对჆෵ॐੵ的൓ࡄ的ృ௮ృ؎ٚދຽƗᆪ
据表ଃ在಍౶௣य的ڜതృ௮ދ಍౶௣य的׀
表໘؎འ႒ᆴ࡞൥一ᇜࣔෂ的ནྦܸ༩。对჆
҉๤的ృ௮ႀሷƗڜതృ௮的३ྟ࡞ฆ൥҉๤
的。ಝؾƗఞްའ႒的३ރྗ࡞๠ӏѰ҉ཧხ
ఀ的଱ဩთృ௮的३ٺ࡞Ҋྟฆཔ对႒。气候

响应的空间型态主要受气候过程和反馈的控

制。例如，海冰-反照率反馈ᕔᕔ增强高纬度的

响应。响应的空间型态也受到海陆之间热惯性

差异的影响。{ 2.8, 9.2}

೉ݛᆊᇜܙࢹႼሀ჆ႜའսఞੇߓࠎܙࢹ
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全球平य辐射强迫

੸分布ۇ

图 T S .5.  (a)  2005年各种因子和物理构成的全球平均的辐射强迫�RF�和它们90%的信度区间。右边一ᷣ说明最佳估计和信度区间�RF值�； 

强迫的典型地理范围�空间尺度�；和如2.9节所解释的表明科学信度水平的科学认识水平(LOSU)。给出了CH4 、 N2O和卤烃的误差。也给

出了净的人为辐射强迫及其范围。由于一些因子的非对称的不确定性范围，通过每一乍的直接相加得不到最佳估计和不确定性范围；这里

给出的值是用如2.9节所讨论的蒙特व㔫�monte Carlo�方法得到的。这里没有包括其它的强迫因子，被认为只有非常低的科学认识水平。

火山气溶胶尽管是一种另外的自然强迫形式，但由于它们的突然性质而没有在这里予以考虑。线性的亲行云范围没有包括亲行对云的其它

可能影响。�b�如�a�所示的各种人为因子的全球平均的综合的辐射强迫的概率分布。分布是通过结合每一因子的最佳估计和不确定性计算

得到的。通过负的强迫乍显㨫地增加了分布的范围，它比正的强迫乍有更大的不确定性。{ 2.9.1, 2.9.2;  图 2.20}
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    า定൏ؔ的಍౶є୷వ൤        ܄၃Ⴏଇڜത      
‡:(; ๠ႯଇӲ                                         ഺଈఀ              ཹ੸ࠎ
   �୔�                             ߋ࿗ٺሷ൛                                     �୔�             ( W  m – 2 p p b – 1)    ( 100- ୔)  20- ୔ 100- ୔ 500- ୔

  
二氧化碳 CO2 见注释a b1.4x10 –5  1 1 1 1

甲烷 CH4 12c 3.7x10 –4 21 72 25 7.6

氧化亚氮 N2O 114 3.03x10 –3 310 289 298 153
  
૕า৭܋فᄆདྷᇌ的༅ᇐ      

CFC-11 CCl3F 45 0.25 3,800 6,730 4,750 1,620

CFC-12 CCl2F2 100 0.32 8,100 11,000 10,900 5,200

CFC-13 CClF3 640 0.25  10,800 14,400 16,400

CFC-113 CCl2FCClF2 85 0.3 4,800 6,540 6,130 2,700

CFC-114 CClF2CClF2 300 0.31  8,040 10,000 8,730

CFC-115 CClF2CF3 1,700 0.18  5,310 7,370 9,990

哈龙-1301 CBrF3 65 0.32 5,400 8,480 7,140 2,760

哈龙-1211 CBrClF2 16 0.3  4,750 1,890 575

哈龙-2402 CBrF2CBrF2 20 0.33  3,680 1,640 503

四氯化碳 CCl4 26 0.13 1,400 2,700 1,400 435

甲基溴 CH3Br 0.7 0.01  17 5 1

甲基氯仿 CH3CCl3 5 0.06  506 146 45

HCFC-22 CHClF2 12 0.2 1,500 5,160 1,810 549

HCFC-123 CHCl2CF3 1.3 0.14 90 273 77 24

HCFC-124 CHClFCF3 5.8 0.22 470 2,070 609 185

HCFC-141b CH3CCl2F 9.3 0.14  2,250 725 220

HCFC-142b CH3CClF2 17.9 0.2 1,800 5,490 2,310 705

HCFC-225ca CHCl2CF2CF3 1.9 0.2  429 122 37

HCFC-225cb CHClFCF2CClF2 5.8 0.32  2,030 595 181
  
౦ڞถߋ༅

HFC-23 CHF3 270 0.19 11,700 12,000 14,800 12,200

HFC-32 CH2F2 4.9 0.11 650 2,330 675 205

HFC-125 CHF2CF3 29 0.23 2,800 6,350 3,500 1,100

HFC-134a CH2FCF3 14 0.16 1,300 3,830 1,430 435

HFC-143a CH3CF3 52 0.13 3,800 5,890 4,470 1,590

HFC-152a CH3CHF2 1.4 0.09 140 437 124 38

HFC-227ea CF3CHFCF3 34.2 0.26 2,900 5,310 3,220 1,040

HFC-236fa CF3CH2CF3 240 0.28 6,300 8,100 9,810 7,660

HFC-245fa CHF2CH2CF3 7.6 0.28  3,380 1030 314

HFC-365mfc CH3CF2CH2CF3 8.6 0.21  2,520 794 241

HFC-43-10mee CF3CHFCHFCF2CF3 15.9 0.4 1,300 4,140 1,640 500
  
಍ލߋڞ༅      

六氟化硫 SF6 3,200 0.52 23,900 16,300 22,800 32,600

三氟化氮 NF3 740 0.21  12,300 17,200 20,700

PFC-14 CF4 50,000 0.10 6,500 5,210 7,390 11,200

PFC-116 C2F6 10,000 0.26 9,200 8,630 12,200 18,200

T S .2  པ对჆CO2的ഺଈఀçڜതཹ੸ދᆷࢫ的�CH4 ԩບ�಍౶є୷వ൤(GWP){ T able 2.14
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    า定൏ؔ的಍౶є୷వ൤        ܄၃Ⴏଇڜത      
‡:(; തཹ੸ڜ            ๠ႯଇӲ                                         ഺଈఀࠎ
   �୔�                             ߋ࿗ٺሷ൛                                     �୔�             ( W  m – 2 p p b – 1)    ( 100- ୔)  20- ୔ 100- ୔ 500- ୔

಍ލߋڞ༅ �࿊�     

PFC-218 C3F8 2,600 0.26 7,000 6,310 8,830 12,500

PFC-318 c-C4F8 3,200 0.32 8,700 7,310 10,300 14,700

PFC-3-1-10 C4F10 2,600 0.33 7,000 6,330 8,860 12,500

PFC-4-1-12 C5F12 4,100 0.41  6,510 9,160 13,300

PFC-5-1-14 C6F14 3,200 0.49 7,400 6,600 9,300 13,300

PFC-9-1-18 C10F18 > 1,000d 0.56  > 5,500 > 7,500 > 9,500

三氟甲基㣃甲醛 SF5CF3 800 0.57  13,200 17,700 21,200 
五氟化硫
  
       ૝ߋڞ

HFE-125 CHF2OCF3 136 0.44  13,800 14,900 8,490

HFE-134 CHF2OCHF2 26 0.45  12,200 6,320 1,960

HFE-143a CH3OCF3 4.3 0.27  2,630 756 230

HCFE-235da2 CHF2OCHClCF3 2.6 0.38  1,230 350 106

HFE-245cb2 CH3OCF2CHF2 5.1 0.32  2,440 708 215

HFE-245fa2 CHF2OCH2CF3 4.9 0.31  2,280 659 200

HFE-254cb2 CH3OCF2CHF2 2.6 0.28  1,260 359 109

HFE-347mcc3 CH3OCF2CF2CF3 5.2 0.34  1,980 575 175

HFE-347pcf2 CHF2CF2OCH2CF3 7.1 0.25  1,900 580 175

HFE-356pcc3 CH3OCF2CF2CHF2  0.33 0.93  386 110 33

HFE-449sl  
(HFE-7100) C4F9OCH3 3.8 0.31  1,040 297 90

HFE-569sf2 C4F9OC2H5 0.77 0.3  207 59 18 
(HFE-7200)  

HFE-43-10pccc124 CHF2OCF2OC2F4OCHF2 6.3 1.37  6,320 1,870 569 
(H-Galden 1040x)   

HFE-236ca12 CHF2OCF2OCHF2 12.1 0.66  8,000 2,800 860 
(HG-10) 

HFE-338pcc13 CHF2OCF2CF2OCHF2 6.2 0.87  5,100 1,500 460 
(HG-01)  
  
       ૝ࠕקၺڞ಍ࠕၠ

PFPmIE CF3OCF(CF3)CF2OCF2OCF3 800 0.65  7,620 10,300 12,400
  
ถ౦ލߋ༅ࠪఊ෸ލߋ༅ – ᆷࢫႜའ      

二甲䝮 CH3OCH3 0.015 0.02  1 1 < < 1

二氯甲烷 CH2Cl2  0.38 0.03  31 8.7 2.7

氯甲烷 CH3Cl  1.0 0.01  45 13 4

注释：

‡  SAR指《ᬓᑰ间气候变化专䮼ྨ员会第二次评估报告》(1995)，用于在《联合国气候变化框架公约》下的报告。

a 本次报告使用的CO2响应函数基于本次报告第10章所使用的Bern碳循环模式的修正⠜本(Bern2.5CC;  Joos等. 2001)，其使用的CO2㚠景浓度378 ppm，CO2脉ކ

随时间的衰减是通过以下表达式给出。

                                    其中 a0 = 0.217，a1 = 0.259，a2 = 0.338，a3 = 0.186，t1 = 172.9 年，t2 = 18.51 年，和 t3 = 1.186 年，t <  1，000 年。

b 用T AR中修正的IPCC (1990)简化表达式计算的CO2辐射效率，其中更新的㚠景浓度为378 ppm+1 ppm的扰动值�见2.10. 

    2节)。

c 如T AR中CH4的扰动生命期是12年�见7.4节�。CH4的GWP包括臭氧和平流层水汽增加的间接影响�见2.10节�。

d 假定的1000年生命期是一比较低的界限。

i = �

�

 I� � 6 Ii •  e
�\�Wi  

表 T S .2  ( 续)
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T S .3   ఞްєߋ的ܻҰ

为了增加对全球和区域尺度的气候变化趋

势、变率和过程的认识, 本次报告评估了地球

气候系统的变化，不仅考虑了大气，而且考虑

了海洋和冰雪圈以及大气环流变化等现象。使

用直接方法的观测记录具有下面描述的变量长

度：现在全球温度估计最早始于1850年。讨论

了极端天气和气候事件的观测，并描述了观测

的极端事件的变化。也描述了将要给出的逐渐

全面的不同气候变量变化之间的观测一致性。

最后评估了通常使用间接代用资料推断更长时

间尺度(百万年以上)气候变化的古气候信息。

T S .  3.1   սఞєߋ:  ఝҰࡁ录

这次报告包括了全球和半球平均的分析，

不同经纬度和海拔上的陆地和海洋的变化以及

趋势分布。从 T AR以来，观测资料的改进和᷵

正、更详细的分析方法和延长的时间序列允许

对大气温度、降水、湿度、风和环流进行更深

入的分析。气候极端事件是气候变率的主要

表现，本次报告包括了新的资料，可以深入了

解许多类型的极端事件的变化，包括热浪、干

旱、大雨和热带气旋(包括产风和ৄ风){ 3.2–3.4, 
3.8}

而且，从 T AR以来的进步还体现在对许多

季节和长期异常能否用气候变率的型态来描述

方面的认识。这些型态由于内部的相互作用和

对陆地和海洋、山脉以及大的加热变化的不同

影响而产生。去除它们的物理源，这些响应通

常在区域内可以通过大气中与大尺度波有关的

大气遥相关感㾝到。认识与气候变率的主要模

有关的温度和降水异常对于认识许多区域气候

异常和为什么它们不同于全球尺度的变化是必

要的。风暴路径、ᗹ流和主要的阻塞反气旋出

的า඀١૲Ɨ଱ીढ़ၢԐۆ׀ٺє对ڜതృ௮
འ႒的ྟฆ。模拟研究和资料比较表明，中高

纬度环流结构可能受到一些强迫如火山⟚发

的影响，这与北半球环状模态(NAm)和北大西

洋涛动(NAO)的变化有联系�见第3.1节和黑框

T S.2�。模拟也表明吸收的气溶胶，特别是黑

碳，可以减少到达地面的太阳辐射，也可以加

热区域尺度范围内的大气, 因而影响垂直温度廓

线和大尺度大气环流。{ 2.8, 7.5, 9.2}

თ L L G H G s ฆ的པ对ۡ的ྟ࡞തృ௮३ڜ
ྗ؎པиƗԠဥڜതృ௮的३ྟ࡞ฆçఞಾ࢒
的ᆷࢫႜའçఞಾ࢒ - ᄐ的པ߁作Ⴏၢࠪ๹׀ൗ
ႯႼཔ֙ս的҉ಙ定ྦ。由于南半球比较小的

气溶胶浓度，南半球的净的正辐射强迫很可能

超过北半球。{ 2.9}

T S  2.6 ߓ࿝ٺඪދ૲ృ௮׀  

ܻҰދ଍൛表ଃƗ׀౶表૲ڜത๠ਏ的є
ߓ࿝ٺთඪؾඪడ൳ᆭƗႀދ表ಪਏ׀ႜའߋ
Ⴜܸ。ቒࣔ的ကࣵ表ଃ一些ృ௮ႀሷढ़ၢ҉๤
჆଱些๠ݝთᄐ的པ߁作Ⴏ的ႀሷদႜའඪٺ
࿝ߓ。าѠ൥Ɨఞಾ࢒၀྿ढ़ၢиఊ෸ಭເృ
௮ႀሷ۾ృਢ׀ႜའඪٺ࿝ߓ的ࢍඪދఊ෸١
૲。地表存储的能量直接影响蒸发和感热交

换。地表瞬时的辐射通量变化�此后ি地面强

迫�对于认识热量和水汽地表收支变化以及相应

的气候变化是一种有用的䆞断工具。然而，与

辐射强迫不同的是，地表瞬时辐射通量可以被

用来定量地比较不同因子对平衡全球平均地表

温度变化的影响。净辐射强迫和地面强迫在北

半球有不同的赤道-到-极地的梯度，并且在北半

球和南半球之间也是不同的。{ 2.9, 7.2, 7.5, 9.5}
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现的地区以及季风的变化也可以与这些变率的

主要型态一起发生。{ 3.5–3.7}

TS.3.1.1  ಍౶௣य໘؎

2005୔1998ދ୔൥1850୔ఝҰ಍౶׀表໘
录ၢদቒ୷的਍୔。1998年地表温度的加ࡁ؎

强是由于1997-1998年的ElNiñ o事件，但如此

强的异常现象在2005年并没有出现。最近12年
中(1995-2006年)有11年位列1850年以来最暖的

12个年份之中(1996年除外)。{ 3.2}

಍ ౶ ௣ य ׀ 表 ໘ ؎ 一 ᆷ 在 ᅀ ࡍ Ɨ า Ѡ
൥՝1950୔ఴޱ。由于增加了几个暖年，

更新的近 100全球地表温度的线性趋势为

0.74℃ ± 0.18°C(1906-2005年)，大于 T AR时给出

的0.6°C± 0.2°C(1901-2000)。从1850-1899到2001-
2005年总的温度增加为0.76°C± 0.19°C。近50年
的变暖率(0.13°C± 0.03°C/10年)几乎是近100年的

两倍。三种不同的全球地表温度估计都表明一

致的变暖趋势，这种一致性也表现在各自的陆

地和海洋范围内、海表温度(SST )和໰间海表气

温之间(见图T S.6)。{ 3.2}

ःϽ౶ދս੫ԋ؎ؾငƗቒࣔ的ကࣵᆪ൓
ӳ൮ދߋ๹׀ൗႯєߋ对಍౶໘؎ࡁ录的ႜའ
൥ढ़ၢં޴的 ( ੫׀ഏ҉֥0. 006° C / 10୔Ɨݡؾ
ဣഏເ0) 。所有的观测资料经过质量和均一性

的检查以᷵正可能的偏差。在所使用的陆地温

度资料中考虑了城市区域实际的但是局地的影

响。城市化和土地使用与观测到的大范围海洋

变暖并不相关。增加的证据表明城市热岛也影

响降水、云和温度日较差((DT R). { 3.2}  

಍౶௣य的 D T R 已ࣣ๛ᆿ࡯ങ。在 T AR中

指出1950-1993年期间DT R以大约  0.1°C /10年的

速度减少。最新的观测揭示，从1979-2004年尽

管日间和໰间的温度在以相同的速率升高，但

DT R没有变化。从一个地区到另一个地区趋势

是十分不同的。{ 3.2}      

Ⴕท३ދ໖ྙܻҰ؎对对ੇұ中çֵұ໘
ࠕ的є୷੸࡞者ᆴل༌表ଃƗٺ的ྔ的ྡྷ࣐؎
本ഏ൥一ᇈ的ƗѰౖ在۹ሸ的҉ಙ定ྦٚຽୄ
თ1958- 2005୔1979ދ- 2005୔ᆴ࡞的׀表໘؎ࡁ
录一ᇈ。ᆊࠕ本ഏૢލ了 T A R 中෵ᆾ出的Ҽၺ
( 图ࡵ T S . 7) 。探空记录在空间上的分布明显不如

地面记录完整。增加的证据表明许多探空资料

库是不可靠的，特别是在热带地区。1979年以

来由卫星微波探空仪(mSU)和先进的微波探空

仪测量的不同的对流层温度趋势之间还存在差

异，并且所有的测量可能包含着࠽余误差。然

而，从 T AR以来，通过对局地跨䍞时间变化的

卫星、䔼道衰变和漂移的调整，显㨫地改进了

趋势估计，并且资料集之间的差别也减小了。

如果考虑平流层对微波探空仪(mSU)第2通道

的影响，似乎卫星得到的对流层温度记录与地

表温度趋势一致。与mSU得到的对流层温度变

暖率0.12°C-0.19°C/10年相比，1979年以来全球

地表的变暖在不同资料集之间的范围是0.16°C-
0.18°C/10年。在热带，随着纬度从地表到大部

分对流层，变暖可能在增强，而平流层在明显

变冷，并且对流层顶在向更高趋势发展。{ 3.4}

Ⴕןᆣޱ的ท३ç໖ྙދᄣٺ༌ሮਟ对௣
ੇұ໘؎的؂ࡀܠ൥一ᇈ的Ɨ1979࠮୔ၢদો
10୔є৖0. 3° C - 0. 6° C ( 图 T S . 7) 。更长时间的探空

记录(追溯到1958年)也表明平流的变冷，但是受

实际仪器不确定性的影响。1979年后变冷率增

加，但在最近的10年在减弱。由于没有考虑探

空㺙置的变化，所以探空资料很可能过高地估

计了平流层的变冷。由于平流层的变暖事件与

主要的火山⟚发事件有关，因此变冷的趋势并

不是不变的。{ 3.4}
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T S . 3. 1. 2   ໘؎Ɨދੇߓཔܸєਏєߋ  
            的३ٺ࡞Ҋ

在ହСϽ౶Ɨ੫׀表૲໘؎的є୷෕੸؂
иݡဣঀ。已Ⴜ的Ӑ൏ࡁ࡞录表ଃƗࣔ20୔দ
੫׀໘؎ᅀ໘ଃ཈ঀ჆ݡဣ ( ੫ݡދ׀ဣ的ᅀ໘
෕੸սᄆٺѠເ0. 27° C / 10୔0ދ. 13° C / 10୔ ) 。
{ 3.2}

ࣔ30୔দ಍౶սٚຽᅀ໘Ɨቒսᅀ໘ڝ؎
出ཊ在СϽ౶້ۡ׀౼。最大增温期发生在北

半球冬季�12，1，2月平均�和春季�3，4，5月
平均�。近100年来，北极平均温度几乎以两倍

于其它地区的速率升高。不过，北极温度具有

很高的变率。在1925至1945年期间也观测到一

个较长的暖期，该时段内北极变暖的幅度几乎

和现在一样。但是由于此次变暖范围不是全球

图T S .6.  (上) 1979ˉ2005年全球地表温度�左�和卫星观测的对流层温度�右�的线性趋势型态。♄色表示资料不完整的区域。�下�全球年平

均气温�黑点�及对应的线性拟合。左边的ത标䕈表示相对于1961ˉ1990年平均的温度距平，右边的ത标䕈表示估算的实际温度。单位均是

°C。图分别给出了25年�咘色�、50年�‭色�、100年�红紫色�、200年�红色�的线性趋势。㪱色的平滑᳆线表示年代际变化�见附录3.A�，

淡㪱色᳆线表示90ˁ的年代际误差范围。从1850ˉ1899年到2001ˉ2005年，全球温度增加0.76°C ±  0.19 °C。{ 问题3.1，图1。}

全球气温变化౻൤
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性的，所以增温区的地理分布和近年来

的不一样。{ 3.2}

Ⴜᆪ据表ଃսԋ؎սఞنੇߓഺ了
ӐఀєߋƗ೉།ڋఞੇསࠥ١׀སၔ
区域气候变化趋势。ࡍƗѰౖృ؎ᅀ׵

非常不同于全球平均气候变化趋势，反

映出大气环流、海气相互作用以及气候

系统其它组成部分的变化。文献资料记

录表明，至少从1979年到20世纪90年代

末期的大部分季节里，南北半球中纬度

西风带最大风速变强，大西洋和南大洋

极锋ᗹ流向极地移动。从20世纪60年代

到90年代北半球西风气流加强，但此后

西风强度又回复到接近长期平均值。北

半球西风气流加强改变从海洋਍向陆地

的气流，这是影响观测到的中高纬度冬

季风暴路径以及相关的降水和温度场趋

势分布型态变化的一个主要因素。基于

再分析资料的证据表明，从20世纪70年
代末的再分析记录开始直至90年代末，

北半球热带外风暴发生了变化，对风场

和有效波高度的分析支持这一证据。这

些变化Ԉ随着对流层整层和平流层低层

的冬季极涡加强。{ 3.2，3.5}

྿ئ౼პఞްєߋ୆Ⴏఞްє੸的
ᇠᆻ๳཈ྟฆদ૴ඔƗႀՕƗ౼პఞް
єߋढ़ಱເ൥Ⴏ჆ॠ߉ᆊ些ྟฆృ؎
经常注意。ߋഺєن໑པาᆟ的ᆾඛދ

到，北大西洋西风气流和风暴路径的变

率在所有时间尺度上都很重要，这些变

率可通过NAO来描述�对NAO和其它突

显型态的解释见框 T S.2�。近年来，北半

气温观测结果

图T S .7.  观测的表面气温�D�，对流层低层气温�C�，对流层中高层气温

�B�和平流层低层气温�A�。月平均距平相对于1979至1997年的7月滑动平

均值，㰮线表示火山⟚发时期。{ 图3.17}

球和南半球的纬向平均西风变率波动特征分别

用各自的“环状模态”ࠏ⬏，即北半球环状模态

和南半球环状模态�NAm和SAm�。这些观测到

的变化可表示为环流向着与这些主要型态相关

的某种结构转移。北大西洋中纬度西风加强很

大程度上可视为反映NAO或NAm的变化；大西

洋区域大气和海洋的多年代际变率也很明显。

从20世纪60年代到现在，与SAm变强相关联的

南半球大气环流的变化同南极半岛强烈升温以

及南极大陆部分地区小范围冷却有关。太平洋

海气相互作用也发生了变化。尽管ENSO有时不

太明显，但它仍是全球尺度上年际变率的主要

模态。

1976ˉ1977年间，北太平洋年代际ᤃ荡

�PDO�的位相朝厄尔尼诺事件增多方向发展，

而且ENSO的演变也出现变化，与此相关的气

候转型影响到许多地区，包括大多数热带季风

区。例如，北美区域与ENSO和太平洋ˉ北美

�PNA�遥相关型相关的变化造成整个陆地上不
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আT S .2:  ఞްє੸ྟฆ( ଍ฆ)

大气和气候的变率分析表明，可以利用少数的主要气候变率众值突显的型态指数的ᤃ幅和符号变动

来描述变率的重要部分。一些常见的型态如下：

厄尔尼诺和南方涛动�ENSO�，大气和赤道太平洋之间的耦合波动，显㨫周期为2�7年。ENSO通

常利用塔希提和达尔文站的表面气

压差以及中东赤道太平洋的海表温

度来衡量。

北大西洋涛动�NAO�，主要描述

冬季冰岛低压和亚速尔高压的强度

变化以及它们之间的西风变化。

NAO与从北大西洋到欧亚大陆的风

暴路径，温度和降水具有联系�见

框T S. 2，图1�。

北半球环状模态�NAm�，冬季北

极区表面低气压和中纬度强西风的

波动。NAm与北半球和平流层的

极涡具有联系。

南半球环状模态�SAm�，南极区表

面低气压和中纬度强西风的波动，

类似于NAm，不同的是，SAm全

年都存在。

太平洋ˉ北美型态�PNA�，大气的

一种大尺度波列，在对流层中从ࡃ

热带西太平洋到北美东海岸表现出

一连І的高、低气压异常。

太平洋年代际ᤃ荡�PDO�，描述北

太平洋海表温度的变化，该区域海

温与ࠏ⬏阿留申低压强度的北太平洋指数�NPI�具有很强的相关。不过，该信号在太平洋大部分

区域都存在。

所有这些气候变率型态在多大程度上能认为是气候系统的真实模态˛这是科学研究的一个主

题。不过，有证据表明它们的存在可以导致比预想中更大幅度的区域强迫响应。特别是，20世纪观

测到的许多气候变化事实可利用这些型态的变化来解释。因此，检验气候模式对这些型态的模拟能力

�见T S.4, 框T S.7�，考虑观测到的和这些型态相联系的变化与气候系统内部变化或由人类活动造成的

气候变化之间存在多大的关系，都是十分重要的。̗3.6,8.4̙

•

•

•

•

•

•

আT S .2,  图1:  NAO和NAm位于正位相时大气环流变化的示意图。图中给

出了气压、风场和降水的变化。暖色表示温度异常偏高的区域，㪱色表

示温度异常偏低的区域。

6)7和6)5的ᆥ໑པ
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同的气候变化特征，如北美西部气温比北美东

部偏暖，但后者的云量偏多，湿度偏大。20世
纪太平洋地区的大气呈现出重要的低频变化，

1900�1924年和1947�1976年，大气环流减弱；

1925�1946年和1977�2003年，大气环流增强。

{ 3.2, 3.5, 3.6}   

ࠥؑ໘؎єߋთє୷པ一ᇈ。观测结果显

示，中纬度区域䳰冻日数大范围减少，极端暖

日数�最暖10ˁ的白ᰐ或黑໰�增加，极端冷日

数�最冷10ˁ的白ᰐ或黑໰�减少�见框 T S.5�。
冷໰变化最显㨫，1951至2003年间，在有观测

资料的所有区域�76ˁ的陆地�冷໰均减少。

{ 3.8}

ሸ��൞ࡇ༶Ͻ၄ၢদƗಪঽ一ᆷ在Ԃ࿊
ᅀӐ。2003年夏季，发生在欧洲中西部߯记录

的热浪就是近年极端气候异常的一个很好的例

子。那个夏季�6，7，8月平均�是自1780年开始

ᢹ有器测记录以来最暖的�比先前最暖的1807年
高1.4°C�。春季欧洲陆地表面干燥是2003年极端

温度事件发生的一个重要因素。证据表明其它

地区的热浪发生频率和持续的时间也在增加。

夏季热带地区陆地干燥度和高温的强相关突显

出水汽在气候调节中的重要作用。{ 3.8, 3.9}

ഐ໴ቇܛ的ᆪ据ಙಱ一些೉੊णçѩВç
ߋհ在ሩєڕೳӪЙְ中ཱིԋ؎ൠ件൥ދ׏ഁ
౻൤。{ 3.8}

T S . 3. 1. 3  ඪٺ࿝ߓєߋ：ඪడçᄐçࢍ  
           ඪދಪւڋЙ

对ੇұඪడᅀࡍ ( 图 T S . 8) 。自1976年以来，

陆地和海洋表面的比湿普遍增加，这与温度偏

高具有密ߛ联系。自1988年到2004年，全球海

洋上空整层水汽以每十年1.2±  0.3%(95ˁ信度)的
速度增长。观测到的区域变化在分布型态和数

量方面与海表温度的变化及水汽混合比中相对

湿度几乎定常增加相一致。乱外的大气水汽表

明降水可用水汽增加。{ 3.4}

对ੇұഏұඪడ၀在ᅀࡍ。由于仪器测量

的局限性，很难评估对流层上层水汽的长期变

化，而对流层上层的辐射是很重要的。不过，

现有的资料证实近20年来全球对流层上层的比

湿增加(图 T S.8)。这些观测结果和观测到的温

度升高相一致，这是自 T AR以来的一个重要进

展。{ 3.4}

ᄐਏєߋൺ E N S O ६ᇌ。陆地上DT R大范围

下降(但并不是到处都是如此)与云量的增加相符

合。地表观测的海洋上空总云量和低云云量的

变化与卫星观测到的不一致。不过，从20世纪

图 T S .8. (a) 1988ˉ2004年可降水�整层水汽�的线性趋势(%���年)。

(b)全球海洋区域平均的距平时间序列及相应的线性趋势，距平相

对于给定时段的值。(c)全球平均�80°N到80°S�的对流层上层水汽

辐射与卫星亮温距平�°C�的月平均时间序列，距平相对于1982至

2004年的平均值，㰮线表示亮温的线性趋势�单位：°C/10年�。

{ 3.4, 图3.20和3.21}

大气水డ
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图T S .9.  1901至2005年间�上图，单位：ˁ����年�和1979至2005年

间�中图，单位：ˁ���年�陆地上年降水量的线性趋势分布。♄

色区域表示ᇮ无足够多的数据计算出可信的趋势。(下图)1900至

2005年全球陆地年降水量距平的时间序列。距平变化相对于

1961至1990年的平均值。平滑᳆线表示不同数据集的年代际变化

�见附录 3.A�。{ 3.3, 图3.12 和3.13}

80年代到90年代，大气顶的辐射变化(可能部分

与ENSO现象有关)似乎和热带地区上层云量的

减少有关，这与能量收支和观测到的海洋热容

量变化相一致。{ 3.4}

಍౶є୷的ٚຽѰ҉具Ⴜ಍౶ྦƗౖؾ
1990୔ၢ҉ޱᄣࡆ࿊。据报道，从1970年到

1990年入射地球表面的太阳辐射减少，这种减

少存在城市间的差异。而且，大约自1990年起

入射地球表面的太阳辐射增加。由人类活动造

成的气溶胶增加降低区域的空气质量和到达地

球表面的太阳辐射总量。在一些地方，比如东

欧，近来观测到太阳辐射变化和空气质量改善

相联系的反效应。{ 3.4}

已在྿ئս的׀౼ܻҰ֥ࢍඪਏ在1900ᇇ
2005୔࡞հ在Ӑఀ౻൤ ( 图 T S . 9 ) 。在南北美东

部、欧洲北部、亚洲北部和中部已观测到降水

量显㨫增加，在㧼䌿ࢦ、地中海、非洲南部和

亚洲南部部分地区已观测到降水量减少。降水

的时空变化很大。在其它大的区域ᇮ未观测到

长期趋势5。{ 3.3}

ܻҰ֥ృࢍඪൠ件ս体ഏᅀࡍ。大约自

1950年以来，许多陆地上的强降水事件(例如：

高于95个百分点)发生次数可能增加，甚至在那

些总降水量减少的区域也是如此。据报道，极

弱降水事件也在增加(50年1次)，但是仅有少数

地区有足够的资料来评估这种趋势的可信性(见
图T S.10)。{ 3.8}

ܻҰᆪ据表ଃƗսᄆሸ1970୔ၢদƗСս
།ဣ的ృಪւఞ࿏׵ࠊᅀࡍƗᆊთಪւݡ表໘
؎ഏഽཔܸ。在ఊ෷一些ሮਟᇐਏШൺܸ注的
౼პƗ၀Ⴜࠝཧ表ଃృಪւఞ࿏׵ࠊ在ᅀࡍ。
多年代际变率的存在，以及1970年左右常规卫

星观测问世之前的热带气旋记录的资料质量，

使得对热带气旋活动长期变化趋势的检测复杂

化。每年的热带气旋个数并没有明显的变化趋

势。对热带气旋潜在破坏力的估算表明，20世
纪70年代中期以来热带气旋的生命史变长，强

度增加，具有上升趋势。SST 是影响热带气旋

发展的一个重要变量，它的变化也具有很明显

全球平य降水

5 被评估的地区是指在《第三次评估报告(T AR)》“区域观测”以及本报告第二章所涉及的地区。
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图 T S . 10. (上)观测的1951至2003年湿天�比如：等于或大于95个百分点�对年总降水量贡献的趋势�单位：%���年�。白色陆地区域表示ᇮ无

足够的数据来估算趋势；�下�全球�上图显示的有资料记录区域�年均湿天距平�相对于1961–1990年，单位：ˁ�时间序列。湿天定义为相

对基准时段平均值�22.5%�的百分数变化。平滑的‭色᳆线表示年代际变化。�见附录3.A�。{ 图3.39}

图T S .1  1.大西洋产风形成区里的热带大西洋�10°N–20°N�年均海表温度距平变化�单位：°C�。所有变化相对于1961至1990年的均值。{ 图

3.33}

୔य海表温度ख平

୔降水量的变化౻൤
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期分别是这份报告的⛺点，这是由于有了直接

测量的冰川物质平衡资料和冰盖测高观测资料

的原因。{ 4. 1 }

սئඛ౼პ的࿙ۉ已ࣣ࡯ങƗาѠ൥在Մ
通过卫星观测发现1966年至2005年这一时。࠸

期北半球的雪盖每个月都在减少，11月和12月
除外，上世纪八十年代后期，其年均值以5%的

速度逐步下降�参见图 T S.12�。在南半球，为数

不多的长期记录或代用资料大多数表明在过去

的40多年里情况或者是减少或者是没有变化。

北半球四月份雪盖范围与40º N到60º N四月份温

度有着很强的相关性，这反映了雪和温度之间

的反馈关系。{ 4.2}

根据೽׀࿙ඪ֙ਏދ࿙മ୔؎൏࡞࿄ਠࡁ
录཈示Ɨ಍൞׀۸࠲ࢿ౼的࠙࿙已ࣣ༶ࢍ。山

地积雪可对温度的细小变化具有敏感性，特别

是在温带气候区，因为在这样的地区，从雨到

雪的转变一般与结冰层的高度有着密ߛ联系。

北美洲西部和阿尔थ斯山脉⨲຿地区山地积雪

的下降在较低、较暖的海拔高度上是最大的。

山地雪水当量自1950以来已经减少，为北美洲

西部ৄ站ⲥ测值的75%。阿尔थ斯山脉和▇大利

亚东南部的山地积雪厚度也已减少。积雪厚度

的直接观测资料太为有限，无法确定安第斯山

脉的变化，但是温度测值表明南美洲山区有雪

的高度�雪线以上�可能已经上升。{ 4.2}

սҍ׀ٺ౼的ئ୔׹๹ұ׹ྦࢲ࠸ދ๹ࣔ
多年冻土层条件的。ߋൌ୔দ出ཊ了ᇞսє࠲

变化会影响∳河径流、供水、碳交换和景观稳

定，并会对基础设施造成损坏。报告称自上世

纪八十年代以来，多年冻土层顶部温度上升了

3°C。还观测到多年冻土层出现了变暖，加ᣓ

大北冰洋地区、西ԃ利亚、䴦㮣高原和欧洲地

区程度不等。多年冻土层的底部出现融化，速

度范围为阿拉斯加的0.04米 /年到䴦㮣高原的

0.02米/年。{ 4.7}

ۉڴ๹׹ྦࢲ࠸Ͻ၄ƗСϽ౶ޱࡇൌ൞ل
的ቒս૲࠙࡯ങ了ᄆ7% ƗՄ࡯࠸ᇇ15% 。自二

十世纪中叶以来，其最大深度在欧亚地区减少

的趋势(见图 T S.11)。ENSO以及年代际变率导

致热带气旋总数发生变化，也致使热带风暴数

量和风暴路径重新分配。1995至2005年期间，

北大西洋产风数有9年高于平均状况(基于1981–
2000年)。{ 3.8}

ሸ20൞70ࡇ୔քၢদƗ在۾սٚຽ׀౼Ɨ
Ⴔఊ൥在ಪւڳދಪւ׀౼ƗܻҰ֥了ృ؎۾
ృçԂ࿊൏۾࡞Ӑ的ݳۋ。虽然有很多种不同

的方法来衡量干旱，但是不少研究仍采用降水

和温度的变化来表示6。由温度升高和陆地降

水减少造成的变干增加，֗成了干旱的这些变

化。{ 3.3}

T S .3.2   ѩ࿙ಈ的єߋ：ఝҰࡁ录 

当前，冰的常年覆盖面积占地表的10%，只

有极小的一部份位于南极和格陵兰之外。冰还

每年平均覆盖大约7%的海洋。在䱚冬季节，雪

盖约占北半球陆表面积的49%。雪和冰的一个重

要特性就是其较高的地表反照率。因为达90%的

太阳辐射被雪面和冰面反射，而只有约10%的辐

射被海洋或被林地反射，雪盖和冰盖的变化是

气候变化中的重要反馈机制。另外，雪和冰是

有效的隔离体。季节性冻土比积雪范围更广，

冻土的存在对能量通量和湿度通量很重要。因

此，冻土表面在能量过程和气候过程中发᣹着

重要作用。{ 4.1}

冰雪圈储存了世界上大约75%的淡水。在区

域尺度上，山地积雪、冰川和小型冰帽的变化

对淡水的可用量起着关键作用。因为冰变成液

态水是在特定的温度下发生的，所以冰是气候

系统的一个组成部分，有可能会因气候变暖到

一定程度后而发生突变。自 T AR以来，扩大并

改进了对冰变化的观测和分析，包括山地冰川

量的缩减、雪盖的减少、多年冻土层和冻土的

变化、北冰洋海冰面积的缩减、格陵兰冰盖沿

海部分变㭘的速度超过内陆因降雪增加而变厚

的速度、及季节性冻土的减少和∳河湖泊冰盖

的减少。这些可以增加人们对冰雪圈的变化方

式的了解，包括其对近期海平面变化的贡献。

1961年到目前这段时期和1993年到目前这段时

6  本报告中，将组合Ꮹ咬尔干旱指数�PDSI�的降水和温度作为衡量干旱的一种方法。PDSI不包括如风速、太阳辐射、云量和水汽等物理量，但能很好地单独
衡量降水。
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了约0.3米。另外，从1956年到1990年期间，北

冰洋֘㔫斯地区的季节性融化最大深度增加了

约0.2米。 { 4.7}

在ݝಇ150୔Ɨ௣यఖদƗСϽ౶ޑѩދ
๾ԅƗ௣य෕؎ເఀ׹چѩ的ቀ体౻൤表ଃ޼
ો൞ࡇဃԅ5. 8± 1. 9ๆƗ๤൏解׹ಷఀ฻ఴƗ෕
؎ເો൞ࡇ฻ఴ6. 5± 1. 4ๆ。然而，所观测到的

空间变率也很大，部分地区呈现相反迹象的趋

势。{ 4.3}

根据໖ྙܻҰƗሸ1978୔ၢদƗСѩဣ୔
௣यݡѩٚຽၢોൌ୔սᄆ2. 7 ± 0 . 6 % 的෕؎
在෱ཱི ( Ҝࡵ图 T S . 13) 。夏季范围的下降比冬

季范围的下降要大，夏季最低下降速度约为每

十年7.4± 2.4%。其它资料表明夏季下降开始于

আT S .3 ：ѩ׵ۉ৶࿗ދໞ定ྦ

冰盖是又厚又宽的冰物质，主要是由密实的雪形成的。冰盖在其自身重量作用下而扩展开，将物质

向其边缘传送，到了边缘，物质主要是通过表面融水径流而失去或者通过冰山溶解后进入边缘的大海或

湖泊而失去。冰盖通过变形而在冰里流动或通过融水润滑在下面的物质之上而滑动。冰盖底部快速运动

要求底部温度提高到融点，所需热量或来自地球内部，通过融水输送而传导，或来自冰的运动“摩擦”。
在一定重力应力下的滑动速度可分为几个不同的量级，取决于存不存在可变形的沉积物、下部地层的㉫

㊭度及水的供应和分布。底部条件一般描述模糊，给了解冰盖的稳定性带来很大的不确定性。{ 4.6}

冰流经常形成通道，成为快速运动的冰⑾�在移速缓慢的冰๭之间流动�或成为溢出冰川�Ԉ有石

体�。冰⑾流动的加强或是因重力应力的增加�与基岩ῑ冰加厚有关�，或是因冰盖底部润滑作用加大。

{ 4.6}

在海岸溢出的冰常常与冰盖连成一体，成为漂浮冰架。冰架向前运动，在自身的重量作用下散开并

变㭘，落到其表面上的雪和来自冰盖的冰是冰架的补充来源。冰架边缘与当地浅Ⓗ之间的摩擦放慢了冰

架的流动，因而也放缓了冰盖的溢出。冰架物质的失去是通过位于前部的冰山崩塌和通过底部融化形成

下部洋え。研究表明海温上升1°C可使冰架的底部融化增加10米/年，但是由于大部分冰架え是无法到达

的，因此对其的认识是不够的，这影响了此类估值的精度。{ 4.6}

以ᕔ冰期的古记录表明冰盖随变暖而缩小，随变冷而扩大，而且缩小的速度能比扩大的速度快得

多。格陵兰冰盖和南极冰盖的总量相当于分别䅽海平面上升约7米和约57米。古气候资料表明，过去有

可能其中一个冰盖或者两个冰盖均发生过实质性融化。然而，冰芯资料表明在至少过去百万年中的暖期

期间两个冰盖均没有完全消失过。冰盖能够在很长的时间尺度上对环境强迫做出响应，表明当前的变暖

可以导致未来的变化。例如，地表变暖可需要一万多年的时间来⏫䗣到底层并去改变那里的温度。大部

分冰盖上的冰速随冰盖形状的变化或表面温度的变化而缓慢变化，但是速度的重大变化发生在冰⑾和溢

出冰川的快速流动中，因为它相应于底部条件的变化、表面融水向底层的⏫䗣或所流入的冰架的变化。

{ 4.6, 6.4}

当前配置针对长期整合的模式在处理表面累积和消融方面仍是最为可靠的，如同 T AR，但是这些模

式不包括对冰动力的全面处理；因此使用此类模式对过去变化或未来预估的分析可低估冰流对海平面上

升的贡献，但是此一效应的程度如何ᇮ不为人所知。{ 8.2}

1970年前后。对南极洲进行的类似观测显示年

际变率要更大一些，但是在卫星观测期间趋势

却不尽一致。与陆冰变化形成对比，诸如冰盖

和冰川，海冰的变化对海平面的变化没有直接

贡献�因为此冰已处于漂浮状态�，但能通过输

入淡水而对盐浓度的变化做出贡献。{ 4.4}

ѩઽᄬൺսٚຽ༅ދƗѩԲ࡞ఀࡇൌ൞ل
ᇐ෬൅Ѱᄶӵݡ௣૲ഏഽ。冰川和冰帽的物质

损失�不包括格陵兰冰盖和南极冰盖周围的那

些冰物质的损失�在1961年至2003年期间估计

为0.50± 0.18毫米 /年的海平面当量�SLE�，在

1991年至2003年期间估计为0.77± 0.22毫米/年
SLE。二十世纪后期冰川的浪费可能是对1970年
后变暖的响应。{ 4.5}
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图T S .12 .  (上)北半球三月-四月的雪盖地区，来自ৄ站推导的雪盖

指数(1972年之前)和来自卫星资料(1972年期间和之后)。平滑᳆线

表示十年变化(参见附件3.A)，5- 95%的资料范围设为咘色。(下)卫

星时代较早时期(1967-1987年)和较后时期(1988-2004年)之间三月-

四月雪盖分布的差别(用百分比范围表示)。ẩ咘色表示这些地区的

雪盖已经减少。红色᳆线表示0°C和5°C等温线在1967年至2004年

的三月-四月的平均值，来自气候研究小组(CRU)格点地面温度第

2⠜(CRUT Em2v)资料。最大下降一般是在0°C和5°C的等温线上，

反映了积雪与温度之间很强的反馈关系。{ 图4.2，4.3}

图T S .13.  �a�北冰洋最低海冰面积；�b�北冰洋海冰面积距平；和

�c�南极海冰面积距平，均指1979年至2005年期间。符号表示的是

年度值，而兰色平滑᳆线表示的是十年变化�参见附件3.A�。㰮

线表示的是线性趋势。�a�结果表示线性趋势 –60 ±  20 x  103 公里2 

/年，或约每十年 -7.4%。�b�线性趋势是 –33 ±  7.4 x  103 公里2 /年

�等于每十年约 –2.7%�，在95%的信度水平上很显㨫。�c�南极的

结果是一个小的正趋势：5.6 ±  9.2 x  103公里2 /年，在统计上并不

重大。{ 图4.8和图4.9}

ࣔఀܻҰሮਟᆪଃҍٺ౼პ的ѩੇєߋ࿨
෕Ɨգ࣐了ݡ௣૲的ഏഽƗߕ表ଃѩ׵׵৶࿗
ढ़୆൥ѩࡖçဈݡѩԲދѩۉ在໊দའ႒ఞް
єݝߋӸ中的一۸ܸࡶႀු。格陵兰岛、南极

半岛和南极洲西部部分近沿海地区冰架变㭘或

ϻ失是与附近冰川和冰⑾加速流动有关，这

表明冰架�包括几公里或几十公里长度的短冰

架�在稳定或ᡥ制冰动方面所发᣹的作用可能更

大。海洋温度和大气温度似乎都֗进了所观测

到的变化。南极半岛地区夏季重大变暖很可能

在随后于2002年发生的拉森-B冰架快速解体方

面起到作用，即增加了夏季融水，并流进了㺖

㓱，将之胀开。模式并没有准确地获取所有似

涉及所观测到的冰山溶解的物理过程�如拉森-
B的解体�。{ 4.6}

雪ۉ的变化

海冰面积的变化



��

 术ᅒ要࠶

图T S .14.  观测到的格陵兰岛近期表面高度的变化速度�左；1989–2005年�和南极洲�右；1992–2005年�。红色表示表面上升，兰色表示表面

下降，一般意味着某个点的冰物质的增加和减少，虽然基岩高度的动态变化和近表面密度的动态变化会是很重要的。对于格陵兰岛而言，

快速变㭘的溢出冰川Jakobshavn�J�、kangerdlugssuaq �k�、Helheim�H�和东南沿海地区�SE�已经显示了出来，同时还有对其估测的物质平

衡/时间�将k和H相结合，单位：Gt yr–1，负值表示物质损失：从冰盖流入海洋�。对于南极洲而言，冰架估计在加厚或变㭘，速度超过30 

cm yr–1，这些通过下指的紫色三㾦形�变㭘�和上指的红色三㾦形�变厚�予以表示，即有关冰架朝海方向的图。{ 图4.17和4.19}

۳਺মѩދۉହࠥѩࡍۉఖদޚढ़୆գ
在ۉಇൌ୔的ഏഽ。۳਺মѩݝ௣૲ݡ了࣐
1993୔ᇇ2003୔ఀ࡞出ཊ຃෱൥ޚႼढ़୆的Ɨ
中ҍޯࡍ౼׀ƗӘਏ҇ӑ了ဈߋ಼౼׀ݡ的ᅀ
ߕԋ؎ഏ൥ছս了࡞൏ࡄ୔քݝ在Әۉѩ。ࡍ
൥຃෱了ƗܻҰሮਟഐ໊ۺ出ຢ಍的定ઉ。在

技术工具和少量估值之间缺乏一致性使之无法

确定最佳估值，或者统计上的严格误差要求改

变冰盖的物质平衡。然而，溢出冰川的加速将

冰从内部排出，这种情况在这两个冰盖上都观

测到了�参见图 T S.14�。对资料和技术工具的

评估表明1993年至2003年期间格陵兰冰盖的物

质平衡为 –50 至 –100 十亿ৼ/年�冰盖退缩可造

成全球海平面上升0.14至0.28毫米/年�，2005年

观测到的地表高度的变化෕度

的损失量甚至更大。对于更早时期和对于南极

而言，不确定性就更大了。对1961年至2003年
时期格陵兰冰盖物质平衡的估计范围是在扩大

量25十亿ৼ /年和退缩量60十亿ৼ /年�-0.07至
+0.17毫米/年SLE�之间。对所有资料的评估可

得出整个南极冰盖的物质平衡估值，其范围在

1961年到2003年期间是从扩大量100十亿ৼ/年
到缩小量200十亿ৼ /年�-0.27至+0.56毫米 /年
SLE�，在1993年到2003年期间是从+50到-200十
亿ৼ/年�-0.14至+0.55毫米/年SLE�。冰流的近期

变化有可能足以解释所估测的南极洲物质失衡

方面的许多情况或者全部情况，同时冰流、降

雪和融水径流的近期变化足以解释格陵兰冰物

质失衡。{ 4.6, 4.8}
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T S .3.3 录ࡁఝҰ：ߋဣєݡ 

海洋在气候和气候变化方面发᣹着重要作

用。海洋受到物质、能量和动能等与大气交换

的影响。其热容量比大气的要大大约1000倍，

海洋热量的净吸收能力因此比大气的要大许多

倍�参见图 T S.15�。对海洋吸收热量的全球观测

资料现在可以视为是对全球能量收支变化的明

确的测试。海洋上层吸收能量的数量变化也对

季节至年际时间尺度的气候变迁起着关键性作

用，诸如厄尔尼诺。热量输送的变化和SST 的变

化对全世界许多区域气候有着重要影响。海洋

生命依赖海洋的地球生物化学状况，海洋生命

也受到其物理状态和环流的影响。海洋的地球

生物化学变化还能反馈到气候系统，例如通过

对放射性活性气体的吸收或释放的变化，诸如

CO2。{ 5.1,7.3}

全球平均海平面变化部分是由密度变化驱

动的，通过海洋体积的热膨胀或热冷缩。由于

温度和盐度的变化，海平面的局地变化还有一

个与密度有关的分量。另外，海洋与其它水区

�例如冰盖、山地冰川、陆地水库和大气�之间

水的交换能够改变海洋物质，因此也能对海平

面的变化做出贡献。海平面的变化在地理上是

不统一的，因为诸如海洋环流变化这样的过

程在全球范围也是不统一的。�参见框 T S.4�。
{ 5.5}

海洋变量可以对检测气候变化很有用，特

别是海面下混合层的温度和盐度变化，因为这

个层面的变率更小，信ా比更高。自 T AR以

来，通过对观测结果的分析为下列各种变化提

供了新的证据：全球海洋热容量和盐度、海平

面、热膨胀对海平面上升的贡献、水物质的演

变和地球生物化学循环。{ 5.5}

T S . 3. 3. ߋ的єੇߓދဣಪಿਏݡ  1

世界海洋自1955年以来变暖了，该时段的

变化占地球气候系统内能变化的80%多。海洋

温度垂直廓线总共建立了790万条，因此可以构

建改进型的全球时间序列�参见图 T S.16�。对全

球海洋热收支的分析是由几个独立分析机构重

复完成，所用的方法是可靠的。资料覆盖率的

局限性要求对深海作几十年的平均，对所观测

到的全球热容量年代际变率ᇮ未有充分了解。

然而，资料分布不充分�特别是对南部海洋和南

太平洋的覆盖率�可能会造成热容量的十年变化

较明显。在1961年到2003年期间，0米至3000米
海洋层已吸收了约14.1×1022J，等于平均加热速

度为0.2Wm–2�地球表面的单位面积�。在1993年
至2003年期间，在较浅的0米至700米海洋层的

相应变暖速度要高一些，约为0.5± 0.18Wm–2。

相对于1961年至2003年时段，1993年至2003年
期间的变暖速度较高，但是在2004年和2005年
时段，与2003年相比，出现了一些冷却情况。

{ 5.1–5.3}

在಍౶ݡဣ700ૣᆊ一ഏҍұ૲Ɨє୷൥ս
ٚຽ的。大西洋45°N以南已变暖。大西洋洋盆

变暖的⏫䗣现在比太平洋的、ॄ度洋的和南部

海洋的都要深,这是由于北大西洋可发生深翻转

环流圈。根据现有资料，南半球深翻转环流没

图T S .15.  地球系统中不同组分的内能变化分为两个时期�1961–

2003年和1993–2003年�。兰柱是指1961年至2003年；紫柱是指

1993年至2003年。正的内能变化意ᗱ是储存的能量有所增加�即

海洋中的热容量、冰或海冰数量减少而带来的潜热、大陆中的热

容量�不包括永冻层变化而带来的潜热�、和大气中的潜热和感热

及潜能和动能�。所有误差估值均为90%的信度区间。大陆热增Ⲟ

ᇮ无信度估值。部分结果摘自针对各自两个时段已发表的结果。

{ 图5.4}

气ް༩๫的ୄ୆
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有显示出什么变化证据。然而，南部海洋上层

对总体变暖做出很大的贡献。至少在亚热带纬

度上有两个海洋�地中海和日本/中国东海�正在

变暖。虽然全球趋势是变暖，在全球时间序列

里也观测到重大的十年变化，但是仍有大⠛地

区的海洋正在冷却。北大西洋部分地区、北太

平洋和赤道太平洋在过去50年已经变冷。太平

洋的变化表明ENSO式的空间形势与PDO有着部

分联系。{ 5.2, 5.3}

ҍٺହս།ဣࣣསّሎੇߓ཈示出ޚս的
ൌ୔є੸Ɨ֓൥՝ሮਟഏѰै҉出ّሎੇߓ具
Ⴜৼܿྦ౻൤。{ 5.3}

T S . 3. 3. ࿾؎的ދ࿗ߋ౶ഺ༅׀ဣݡ 2
           єߋ

对ሸ1750୔ၢদಭ৒׵ࠊӈഺ的ถ的༒൳
ᇈൗݡဣ۾ເෝྦߋƗൗ表૲ p H ௣य༶ࢍ了
0. 1۸֍໑。7海洋对CO2的吸收可改变其化学平

衡。CO2的溶解形成弱酸，同样CO2的溶解增

加，则pH值降低�即海洋更加酸化�。总体pH的

变化是通过对人类活动产生的碳的吸收的估测

和通过简单海洋模式而计算出的。现有ৄ站对

过去20年的pH的直接观测还显示了pH的下降趋

势，速度为每十年约0.02个pH单位。海洋pH的

下降使碳酸䩭溶解的深度下降，并增加了海洋

体积，在ⷓ物䴄石�碳酸䩭的准稳形式�和方解

石方面佅和不足，而这些ⷓ物质是海洋有机物

用来建造其贝壳的。海洋表面的pH下降，表面

温度上升还可导致海洋对CO2的缓ކ能力的下

降，还会使海洋吸收过量大气CO2的速度下降。

{ 5.4，7.3}

1970୔ᇇ1995୔ఀ࡞Ɨսئඛဣர的ݡఞ
໘ᄇұߗ࢓ ( սᄆ100ૣᇇ1000ૣ ) ဥ୰؎Ⴜ෵ݪ
༶ࢍ。ᆊ些єߋढ़ၢ٘႟ເݡఞߗ࢓੸༶ࢍƗ
Ѱთഏұє୷ދ / Ⴜܸߋ١૲的є׵ࠊഺ༅ࠎ
৺。{ 5.4}

ཊႼ݃ٞ的ᆪ据නଃ在ݝಇϽ۸൞ݡࡇဣ
࿾؎نഺ了 G Y R E ԋ؎ދဣரԋ؎的єߋ ( Ҝࡵ
图 T S . 17) Ɨ在ᆜۡ۾ྦن的׀౼ࣔ表૲ඪ体࿾؎
Ⴜ෵ᅀࡍƗ޳࠲෵Ⴜဣரय೉Օ。ᆊ些࿾؎є
在两个。ߋ的єߓ࿝ٺဣഏ३的ඪݡ意໌ሩߋ

半球的高纬度地区，表面水体呈总体变ޝ，与

有较大降水的地区相一致，虽然经向翻转环流

中的径流增加、冰体融化、出现平流和变化也

可做出贡献。两个半球的亚热带纬度地区的特

点是在500米的上层盐度有所增加。有关形势与

地球水分循环的变化是一致的，特别是与降水

变化和所推导的大气中更大的水分输送相一致, 
即从低纬度向高纬度输送和从大西洋向太平洋

输送。{ 5.2}

T S . 3. 3. ߋ௣૲的єݡ  3

1961୔ᇇ2003୔ఀ࡞�಍౶௣यݡ௣૲ഏഽ
的௣य෕؎根据မӝၕሮਟࡀܠເ1. 8± 0. ૣݿ5 /
୔ ( Ҝࡵ图 T S . 18) 。为了研究海平面的收支,对所

有陆冰的贡献量提供了最佳估值和5%至95%的

信度区间。这一时期对海平面上升的平均热膨

胀贡献为0.42± 0.12毫米/年,十年变化显㨫,同时

冰川、冰帽和冰盖的贡献估计为0.7± 0.5毫米/年
�参见表 T S.3�。这些与气候有关的约过去四十

年的估测贡献之和达1.1± 0.5毫米/年，少于根据

全球海ဣಪಿ量 ( 0ૣ - 700ૣ )

图T S .16.  全球海洋热容量时间序列�����-�，处于�米至���米这

一层面。三条ᔽ色线是对海洋资料的独立分析。黑色᳆线和红色

᳆线表示其����年至����年平均值的偏差，较短的㓓色᳆线表示

����年至����年这段时期黑色᳆线平均值的偏差。黑色᳆线���的

不确定性范围由♄色䙂蔽部分表示，对于其Ҫ两条᳆线，是由误

差柱表示。^图���`

7  酸度是衡量H+ 离子浓度的指标，以pH单位予以报告，其中pH = –log(H+)。pH减少1个单位意味着H+浓度或酸度增加10倍。
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验潮仪观测的最佳估测值�与第三次评估报告中 

提到的差异相似�。因此，����年至����年期间

的海平面收支没有Ҹ人⒵意地实现平衡。 { 4.8, 
5.5}

๠ݝ T O P E X / P o s e i d o n ໖ྙۡ؎ၕ
჆1993୔ᇇ2003୔ఀ࡞Ұਏ的ݡ௣૲
ഏഽ಍౶௣य෕؎ເ3. 1± 0. ૣݿ7 / ୔。
该观测到的近期速度接近估测总量

2.8± 0.7毫米/年，即热膨胀�1.6± 0.5毫
米/年�和陆冰变化�1.2± 0.4毫米/年�产

生的与气候有关的贡献量。因此，对

最近这个时期收支的认识已有显㨫提

高，其中气候的贡献构成海平面收支

�在已知误差内是闭合的�的主要因素。

1993年至2003年的速度比1961年至

2003年的速度更快是否是反映了年代际

变率或是更长期趋势的增加，这一点ᇮ

不清Ἦ。验潮仪记录显示与1993年至

2003年期间观测到的相类似的较快上升

速度自1950年以来在其它十年时期曾有

发生。{ 5.5，9.5}

根据မӝၕሮਟ׀ދᇐሮਟƗ19൞

້ས平य的࿾度的ནྠ౻൤
Ɠ1955୔  –  1998୔Ɣ

图T S .17 .  世界海洋纬向平均的盐度�ߛ合实际的盐度尺度�的线形趋势�1955年–

1998年�。廓线间隔为每十年0.01，㰮廓线位每十年± 0.005。黑色实线是零等值线。

红色䙂蔽部分表示等于或大于每十年0.005的值，兰色区域表示等于或小于每十

年–0.005的值。{ 图5.5}

௣૲ݡ࡞中၄ᆴࡇ中၄֥20൞ࡇ
ഏഽ෕؎Ⴜ෵ࡍঀᆊ׋具Ⴜۡྗ
؎。最近利用最佳的现有潮位记

录对追溯至1870年的海平面变化

进行了重建，提供了高的信度：

海平面在1870年至2000年期间有

所加速上升。地质观测资料表明

在以ᕔ2000年期间，海平面变化

很小，平均速度的幅度在0.0至
0.2毫米/年之间。利用来自考古的

代用海平面资料，这在地中海地

区已充分建立，表明从大约公元

1世纪到公元1900年期间的海平面

涛动没有超过 ± 0.25米。现有证据

表明现代海平面上升的ਃ动开始

于19世纪中叶到20世纪中叶之间

这一时段时期。{ 5.5}  

ሸ1993୔ၢদࠍಃ的ሠಙ໖
ྙҰਏሮਟཊ฻܉了ଃಙ的ᆪ据

ᆪଃݡ௣૲єߋ的౼პє੸。在该൏ؔҍٺ౼
პ的ഏഽ෕؎и಍౶यᆻۡ出࠲Ц。๤൏ఊ෸
౼პ的ݡ௣૲ᆥ在༶ࢍ。自1992年以来最大的

海平面上升发生在太平洋西部和ॄ度洋东部�参

见图 T S.19�。几乎整个大西洋在过去十年都呈

图T S .18.  全球平均海平面的年平均值，根据自1870年以来重建的海平面场�红

色�、自1950年以来的验潮仪测量结果�兰色�和自1992年以来的卫星测高结果

�黑色�。单位是毫米�mm�，相对于1961年至1990年时段的平均值。误差柱在

90%的信度区间内。{ 图5.13}

全球平य海平面
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现海平面上升，而太平洋东部海平面和ॄ度洋

西部海平面是在下降。这些区域海平面上升的

时空变迁部分受到耦合海洋大气变率形势的影

响，包括ENSO和NAO。自1992年以来所观测

到的海平面变化形势与根据海洋温度变化所计

算的热膨胀是相类似的，但是与过去50年的热

膨胀形势不同，显示了区域年代际变率的重要

性。{ 5.5}

ܻҰሮਟ表ଃሸ1975୔ၢদࠥؑۡӝ໑Ⴜ
෵ᅀࡍƗౖљҊ൞ࢿ྿׋׀ئ。更长的记录在

空间上较有限，在时间上采样不足，因此，无

法对整个20世纪作出全球分析。在许多地方，

极端值的长期变化与平均海平面的变化相类

似。在其它地方，大气条件的变化诸如风暴性

质在确定长期趋势方面更为重要。高潮位极端

值年际变率与区域平均海平面呈正相关关系，

与区域气候指数诸如太平洋ENSO和大西洋

NAO也是正相关的关系。{ 5.5}

表T S .3.  对海平面上升的贡献，根据观测资料�左ᷣ�，与本评估所用模式相比�右ᷣ；详情参见第9.5节和附件10.A�。介绍的值是针对

1993年至2003年和过去四十年，包括观测总量。{ 摘自表5.3和表9.2}

注：
a 根据观测资料而规定的（参见第9.5节）

௣૲ഏഽ的根ჾݡ

��୔ૣݿ�௣૲ഏഽݡ

1961–2003 1993–2003

ܻҰ的 ଍ୌ的 ܻҰ的 ଍ୌ的

热膨胀 0.42 ±  0.12 0.5 ±  0.2 1.6 ±  0.5 1.5 ±  0.7

冰川和冰帽 0.50 ±  0.18 0.5 ±  0.2 0.77 ±  0.22 0.7 ±  0.3

格陵兰冰盖 0.05 ±  0.12a 0.21 ±  0.07a

南极冰盖 0.14 ±  0.41a 0.21 ±  0.35a

对海平面上升的个别

气候贡献之和
1.1 ±  0.5 1.2 ±  0.5 2.8 ±  0.7 2.6 ±  0.8

海平面上升观测总量 1.8 ±  0.5
(验潮仪)

3.1 ±  0.7
(卫星测高仪)

图T S .19.  �上�1950年至2000年kwaj alein的月平均海平面�mm�᳆线

�8°44'  N，167°44'  E�。所观测的海平面�验潮仪观测值�为兰色，

重建的海平面为红色，卫星测高记录为㓓色。年度信号和半年度

信号已从每个时间序列中排除，并且验潮仪资料作了平滑处理。

�下�1993年至2003年期间平均海平面的短期线性趋势的地理分布

�mm yr-1�基于T OPEX /Poseidon卫星测高资料。{ 图5.15和图 5.18}

海平面变化ྠ൤
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T S .3.4  ܻҰሮਟᆴ࡞的一ᇈྦ 

在本节中，根据对变量之间物理关系的概

念了解，对不同气候变量方面的变率和趋势进

行了检验，包括大气、冰雪圈和海洋，以检验

其一致性。例如温度增加将加强水汽的持有能

力。温度和/或降水的变化应与那些冰川中的明

显变化相一致。使用不同技术工具和变量开展

的独立观测之间的一致性对认识水平提供了一

次关键的检验，因而提高了信度。{ 3.9}

սఞçѩ࿙ಈݡދဣ١૲的єݪ҉ݿߋ
。ᆥ在є୷ࢿ表ଃ൞׀޻ { 3. 2Ɨ3. 9Ɨ4. 2Ɨ4. 4–
4.8 Ɨ5.2 Ɨ5.5}

ދ表ఞ໘׀ S S T ਍者؂Ӷཊє୷。在਍۸Ͻ
౶ഏƗݝಇ࠲ൌ୔Ɨ੫ഏ׀౼є୷෕؎иݡဣ
є୷෕؎۾ঀƗᆊთս֫ئ的ݡဣಪܿྦ൥一
ᇈ的。{ 3.2}

ఞްє୷თ෵ܻҰ֥的ಷ୷ࠥᆻඛਏ的ᅀ
ങၢࠪ中້࡯൥一ᇈ的Ɨთಷ৖ࠥᆻඛਏ的ࡍ
}。ങ၀൥一ᇈ的࡯ඦಷඛਏ的౼׀؎ 3.2,  3.8}

ሸ1979୔ၢদ的׀表ఞ໘౻൤თۡۡ۾؎
ഏ的ఞ໘౻൤൥一ᇈ的。可能是对流层的变暖

⿡微大于地表的变暖，并有一个更高的对流层

顶，这与对基本自然过程的预期是一致的，与

所观测到的温室气体增加以及平流层臭氧耗减

也是一致的。{ 3.4, 9.4}

আT S .4 ௣૲ݡ：

沿岸海平面是由许多种因素决定的，这些因素的时间尺度又宽泛不一：几小时到几天(潮汐和天

气)、几年到几千年(气候)以及更长时间。陆地本身可上升和下降，当使用验潮仪测量资料评估海洋气候

变化对沿岸海平面的影响时，对这种区域性陆地运动需要加以考虑。沿岸验潮仪显示全球平均海平面在

20世纪有所上升。自90年代初以来，通过卫星对海平面一直进行着连续近全球的覆盖观测。卫星资料和

验潮仪资料在众多空间尺度上是ਏ合的，表明全球平均海平面在这一时段继续上升。海平面变化显示了

地理变化，由于几个因素的原因，包括海洋温度、盐度、风、和海洋环流的变化分布。区域海平面受到

气候变率影响的时间尺度要短一些，例如与厄尔尼诺和北大西洋涛动的关系，这种区域性年际变化可比

全球趋势大得多，也可弱得多。

根据对海洋温度的观测，海水在变暖时的热膨胀极大֗进了最近几十年的海平面上升。气候模式

与海洋观测是一致的，表明热膨胀预期在未来100年继续对海平面上升做出贡献。由于深海温度变化缓

慢，热膨胀会在许多世纪里继续发生，即使大气中温室气体浓度稳定了下来。

当水从陆地传送到海洋或从海洋传送到陆地时，全球平均海平面也随着上升或下降。某些人类活动

可֗进海平面的变化，特别是抽取地下水和建造水库。然而，陆地上储存的淡水主要是冷冻在冰川、冰

帽和冰盖中的水。海平面在冰期阶段低了100多米，因为北半球大陆当时大量部分为冰盖所覆盖。冰川

和冰帽现在退去从而正极大地֗进着海平面的上升。预期在未来100年会继续如此。由于这一储存的淡

水的减少，其贡献在其后几个世纪应会下降。

格陵兰冰盖和南极冰盖含冰量要多得多，可为许多世纪做出重大贡献。最近几年，格陵兰冰盖出现

了更大程度的融化，而且预计融化程度还会进一步加大。在气候偏暖的情况下，模式显示冰盖会积累更

多的降雪，海平面呈下降趋势。然而，最近几年，任何此类趋势可能被冰流加速所超过，在这些冰盖的

边沿地区，观测到更大的冰流溢出。虽然对冰流加速的过程ᇮ未完全认识，但是该过程可导致海平面因

冰盖变化而在未来出现总体净上升。

与气候和天气相关的对海平面的最大影响是时间尺度为几天和几小时的极端事件，即与热带气旋和

中纬度风暴相关。低气压和大风生成大的地海平面移动，称为“风暴潮”，当风暴潮与高潮汐重合时，情

况尤为严重。这些极端海平面事件发生频率的变化既受到平均海平面变化的影响，又受到引起极端情况

的气象现象变化的影响。{ 5.5}
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图T S .4.  近期趋势、对趋势的人类影响评估、和对极端天气和气候事件的预估，对于这些方面，20世纪后半叶所做的观测结果可供证

明。‘ D’ 字༈ᷣ中的星号表示利用了正式的探测和归因研究，附加了专家的判断，以评估可辨别的人类影响的可能性。没有这个的地方，

对人类影响可能性的评估则根据归因结果：一个变量均值的变化或物理相关变量的变化，和/或根据观测和模拟的变化的数量相似性，再

结合专家的判断。{ 3.8， 5.5，9.7，11.2–1 1.9；表3.7、3.8、9.4}

注：

定义详见表3.7。

SRES指IPCC关于排放情景的特别报告。SRES情景系列和图解案例在决策者摘要最后部分的框中作了概述。

降低的冷ᰐ和冷໰发生频率�最冷的10%部分�

热ᰐ和热໰的频率增加�最热的10%部分�

每年最极端ᰐ/໰的变暖

极高海平面取决于平均海平面和区域天气系统。这里定义为某给定时段内某站每小时的海平面观测值中最高的1%部分。

观测到的极高海平面变化与平均海平面变化㋻密相随{ 5.5.2.6} 。人类活动很可能 造成平均海平面的上升。{ 9.5.2}

在所有情景中，预估的����年全球平均海平面高于参考时段^� ���`。ᇮ未评估区域天气系统变化对极端海平面的影响

D�

b.

F�

G�

H�

I�

J�

K�

ཊཧa ൤١ས౻ދ
20൞ޱࡇϽ၄�一ϵ൥1960୔

ഺ的౻൤ढ़୆ྦن�ޱ
在෵ܻҰ֥的౻൤中ಭ৒ܑ

ཋ的ढ़୆ྦ
根据ൗႯS R E S b ౭ࣦ对21൞ࡇ的ხ

Ɨ໊দ౻൤的ढ़୆ྦ Dܠ

৖၇௑ދ৖ᇭ౼׀ඛս੫ئ
୷Ѱ௑ങ 很可能 c 可能e * 几乎确定e

ಪ၇ދƗಪᇭ౼׀ඛս੫ئ
໘௑୷Ѱ௑ئ 很可能 d 可能(໰)e * 几乎确定e

୷ӝ/ಪঽ：ئඛս੫ن౼׀
ഺ௛੸ᅀࡍ 可能 多半可能 很可能

ృࢍඪൠ件。ئඛن౼׀ഺ
௛੸Ɠࠎృࢍზᅤቀࢍඪ的
и৯Ɣᅀࡍ 可能 多半可能 很可能 

ൺݳۋႜའ׀౼ᅀࡍ 自20世纪70年代以来
许多地区可能

多半可能

*
可能 

ృಪւఞ࿏׵ࠊᅀࡍ 自1970年以来
某些地区可能

多半可能 可能 

Ⴕࠥۡݡ௣૲෵ႋن的ൠ件
ᅀཷݡݪ҉�ئƔ 可能 多半可能g 可能h

໘؎єߋս体თ෵ܻҰ֥的޳࠲಍౶ྦ的
ѩ࿙ಈ຃෱པ一ᇈ。山地冰川物质和范围出现

了广泛的减少。气候变化与变暖的一致性还表

现在雪盖、积雪厚度、北冰洋海冰范围、常年

冻土层厚度和温度、季节性冻土范围和∳河湖

泊结冰季节长度的减少。 { 3.2，3.9，4.2–4.5，
4.7}

ሸ1993୔ၢদ的ݡ௣૲ഏഽ的ܻҰݛࢹთ
෵ܻҰ֥的ݡဣಪಿਏދѩ࿙ಈ的єߋཔ一
ᇈ。1993年至2003年期间，海平面上升了3.1±  
0.7mmyr-1，这一时段有全球测高资料。在此

期间，所观测到的是近平衡情况，即全球海平

面上升观测总量与冰川、冰帽和冰盖消退的贡

献之间，以及与海洋热容量增加和有关海洋膨

胀的贡献之间的近平衡。这一平衡提高了信
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度：所观测到的海平面上升是变暖的一个强烈

信号。然而，对于1961年至2003年这一更长时

段，海平面的收支并非实现平衡。{ 5.5，3.9}

ܻҰݛࢹთ对ඪడދ໘؎ᆴ࡞ხఀܸ৺ྦ
的༅য়ಱൔඪ௣པ一ᇈƗთ಍౶є୷ࢍޱඪൠ
件的ࡍృཔ一ᇈ。柱体和上对流层水汽已经增

加，为简单物理模式的假设提供了重要支持：

比湿在全球变暖后出现上升，它是对气候变化

的一个重要正反馈。随着水汽量在大气中的上

升，强降水事件的数量广泛增加，许多陆上地

区的⋾水事件可能性上升，即使降水总量有所

下降的那些地区也是如此。独立的海洋盐度变

化观测结果也支持着这一观点：即：地球水分

循环发生了变化，这与观测是一致的，观测表

আT S .5:  ࠥؑๆఞൠ件

受极端天气事件�如2003年出现在欧洲的极端♢热的夏天；2005年7月出现在ॄ度ᄳф的暴雨�影响

的人们经常问道，人类对气候的影响是否应对这些事件负䋷。即使气候不变，预计多数区域也将出现许

多极端天气事件，因此很难将任何单独的事件归因于气候变化。在大多数区域，仪器对气候变率的观测

记录通常仅追溯大约150年，所以描述这些气候事件的极端罕见特征的信息是有限的。此外，通常需要

将若干个因素结合起来才能揭示一次极端事件，所以将一个特定的极端事件与一个单独而具体的原因联

系起来就会出现问题。在某些情况下，可在发生极端事件的概率中估算人类活动对此类变化的贡献。

然而，简单的统计推理表明，天气或气候变量分布的小幅度偏移能导致极端事件的频率�和最大可

行极端值，如在特定地点可能发生的持续24小时的最大降雨量�发生很大的变化。

极端事件是在一个特定变量的高限和低限范围内发生的罕见事件。在此范围内的发生概率称为概率

分布函数�PDF�，对于某些变量，PDF形成一个“正态”᳆线或“高斯”᳆线�人们所❳ᙝ的“钟”形᳆线�。

框 T S.5图1显示了PDF的示意图并В例说明一个小的偏移�相当于分布平均值或中心的一个小的变化�能影

响该分布任何一端的极端频率。某个极端的频率增加�如热天的天数�通常Ԉ随着一个相对应的极端的下

降�在这种情况下冷天的天数，如䳰

冻�。变率或分布形态的改变能使该

简单图像变得复杂。 

IPCC第二次评估报告指出与

气候变化有关的极值资料和相关分

析不多。截至 T AR时，已有了改进

后的极端变化的ⲥ测和资料，正在

分析气候模式以便对各极值进行预

估。自 T AR以来，分析极值的观测

基础大大增加，所以目前已在审定

大部分地区的极值(日温气度和降雨

极值�。模拟和预估极值使用了更多

的模式，而且目前具有不同初始条

件�集合�的多重积分提供了有关PDF和极值的更多可靠信息。自 T AR以来，已有了一些有关气候变化检

测和归因的研究，这些研究的重点放在全球极值统计的变化�表 T S.4�。对于某些极值�如热带气旋的强

度�，仍然在资料和/或模式的完善性方面存在着ᖻ虑。有些评估仍然依靠简单推理来推导极值可能如何

随全球变暖�如预计变暖将引发更多的热浪�而预计会发生变化。其它一些评估则依靠观测到的变化与模

拟变化之间的定性相似性。若评估基于间接的证据，那么经评估的人类活动对趋势的贡献可能性则ᕔᕔ

得出低的变量值。

আT S .5 Ɨ图1：该示意图表明，对正常温度分布而言，当平均温度升高时对极

端温度的影响。
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明在热带和亚热带之外存在更大的降水与河流

的径流；而䍞来䍞多的淡水从海洋转移到更低

纬度的大气之中。{ 3.3, 3.4,  3.9, 5.2}

෠ಝ಍౶྿׀ئ౼的ࢍඪᅀࡍƗ֓ݳۋ૲
࠙၀ᅀݳۋ。ࡍԂ࿊൏࡞ဃӐƗݳ౭ృ؎၀ᅀ
ս。虽然过去发生了区域干旱，但目前干旱广

泛的空间范围大致符合变暖㚠景下水分循环的

预期变化。由于有地表水分的蒸发不断增加，

所以水汽随全球温度的升高而增多，且有增加

降水的趋势。然而，预计大陆温度的升高将导

致更多的蒸发和干旱，这在地表水分有限的干

旱地区尤其重要。积雪场、积雪、大气环流形

势和风暴路径的变化也能减少现有的季节性水

汽，并是干旱形成的原因之一。SST 的变化、大

气环流和降水的有关变化助长了干旱，尤其是

在低纬度地区。结果，自20世纪70年代以来，

干旱变得更加ᇏ常，尤其是在热带和亚热带地

区。在▇大利亚和欧洲，通过最近Ԉ随干旱出

现的高温和热浪极值，推断这与全球变暖有直

接的联系。{ 3.3, 3.8, 9.5}

T S .3.5 ࢟ఞް൱ܥ  

古气候研究利用钻ᄨ测得过去的温度、海

洋沉积物ᄨ隙水变化、冰川范围变化的测量、

以及涉及化学、物理和生物参数变化的代用测

量资料。上述参数反映了过去环境的变化，而

在这些环境中代用资料增加或存在。古气候研

究依靠多种代理资料，以便能对结果进行交ঝ

检验并更好地认识不确定性。目前广泛接受和

经检验的观点是，许多生物有机体�如树木、珊

瑚、浮游生物、动物�改变其生长和/或种群动

态，以适应不断变化的气候。活的和死的�化

石�标本或有机体的集合在过去的生长过程中

很好地记录了这些因气候引发的变化。在时间

尺度上与仪器资料相叠加进行标定的基础上，

使用树木年轮宽度和树木年轮密度年代学测量

网㒰来推断过去温度的变化。虽然这些方法被

大量采用，但是在以下方面存在一些ᢙᖻ：如

现有测量值的分布；这些测量值如何在全球取

样；这些方法存在多达程度上存在空间和季节

偏差，或者在与最近气候变化的关系上所存在

的明显分℻。{ 6.2}

20൞ࡇ༶Ͻ၄СϽ౶的௣य໘؎ޚढ़୆и
ఊ෸50୔的໘؎ۡƗѰढ़ތಇ500୔ୄ的ರݝ
୆൥ᇇങݝಇ1300୔ୄቒ໘୷的൏ް。ᆭԂᆊ
些ࢹઉ的ሮਟቒເ݃ٞƗљࠪ༸࠸໘ւ੫׀׀
౼ ( Ⴔఊ൥ࢧӐ的൏ؔ࡞Ʀࡵ图 T S . 20) 。这些结

论以代用资料�如树木年轮的宽度和密度、冰

的各种要素的同位素组成、珊瑚生长带的化学

成份�为基础，这需要进行分析以获取温度信

息和相关的不确定性。温度和降水是关键的不

确定性要素，在某些情况下难于分开，或代表

特定的原因而非代表所有的年份。目前，有自

T AR以来改进后的及扩充后的资料，例如包括

更多站点的测量资料、改进后的对钻ᄨ温度资

料的分析以及对冰川、珊瑚和沉积物进行更广

泛的分析。然而，自1850年以来，无论是在时

间和空间上古气候资料比仪器记录更为有限，

所以使用统计方法来构建全球平均值，且这些

也容ᯧ引起不确定性。目前的资料太有限而不

能在仪器资料时期之前对南半球的温度进行类

似的评估。{ 6.6，6.7}

T A R ᆴޱ的一些ကࣵ表ଃƗႵ჆ൗႯา定
เքሮਟç԰য়的具体๫ދ١ٌࡀ / ؎ԋࢲןࠎ
ၢ٘႟ݝಇ的໘؎Ɨ෵ၢСϽ౶۸ئ൞ࡇ的є
੸ս჆ T A R 出的є੸。增加的变率意味着主ۺ

要是在12ˉ14世纪、17世纪和19世纪期间的气

候更加ޝ⠑，由于火山⟚发和/或太阳活动，这

些现象可能与自然强迫有关。例如，与目前的

情况相比，各种温度重建意味着17世纪太阳活

动的减少和火山♄活动的增加。一次重建揭示

11世纪比 T AR给出的温度略温暖一些，但仍处

于T AR所引用的不确定性范围内。{ 6.6}

ѩྐ࡞ಇ的一ఫ୔ఀݝ C O 2的ࡁ录对ሸಝ
ఞްє੸ւদ਽一ᇜᇌᄆ。北半球在工业化前

从基于代用资料的温度重建(< 1°C)的年代际�十

年�北半球温度变化幅度与冰芯CO2的记录和对

碳循环-气候反馈强度的认识大体一致。南极洲

大气中的CO2和气温在过去650,000年期间共同
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图T S .  20.  (上) 12次温度重建工作用过去1300年期间北半球温度变化的记录，使用了买色表示的多个气候代用记录和用黑色表示的仪器记

录。(中和下)对温度敏感的代用记录的位置，包括公元1000年和1500年的资料�树木年轮：㻤色三㾦形；钻ᄨ：黑色圆圈；冰芯/冰的钻

ᄨ：㪱色的星形；其它记录包括低分辨率记录：紫色的正方形�。表6.1和图6.10给出了资料来源，并在第六章作了讨论。{ 表6.10和6.11}

北半球温度ᇞࢀ
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আT S .  6: ృ௮֨݌  

众所周知，根据天文计算，地球围绕太阳沿地球䔼道转动为特征的周期性变化控制着从大气顶部射

入太阳辐射的季节和纬度分布�此后统称 ‘ 日射 ’ �。可计算具有高信度的过去和未来数百万年内的日射变

化。{ 6.4}

岁差是指当地球在某年最靠近太阳时的时间变化，准周期约为19,000和23,000年。因此，䔼道位置

的变化和季节的持续时间对日射的纬度和季节分布具有强有力的调节作用。日射的季节变化比年平均变

化大得多，并可达到60Wm–2�框

T S.6，图1�。

地球䕈的ؒ斜度�斜面�在大约

22°ˉ24.5°之间变化，两个相邻的

准周期约为41,000年。ؒ斜度的变

化对季节反差和年平均日射变化进

行调节，并在低纬度和高纬度产生

相反的影响�因此对全球平均日射

没有影响�{ 6.4} 。

地球绕太阳的䔼道离心率在

400,000年和100,000年时有更长的

准周期。由于太阳和地球之间距离

非常微小的变化，所以离心率本身

的变化对日射产生的影响有限。然

而，离心率的变化与二分点的ؒ斜

度和岁差所引起的季节性效应相

互作用。在低离心率期间，如大

约400,000前和在下个100,000年期

间，岁差引起的季节日射的变化

没有更大离心率期间的变化大(框

T S.6, 图1)。 { 6.4}

目前，米兰科维༛周期或冰期 ‘ 䔼道 ’ 理论已经成❳。冰期通常由北半球夏季高纬度日射的最小值引

发的，这使冬季降雪持续整年并因此ේ积成北半球冰川的冰盖。同样，䔼道变化决定了具有强烈的北半

球高纬度夏季日射的时间段，这被认为引起了冰川的快速消失、有关的气候变化和海平面升高。这些䔼

道强迫决定了气候变化的速度，同时全面的响应似乎是由扩大䔼道推动力的强有力的反馈过程决定的。

在多个千年时间尺度上，䔼道强迫也对关键的气候系统�如地球上的主要季风、全球海洋环流和大气温

室气体含量�产生重大的影响。{ 6.4}

现有证据表明，自然冷却趋势不会将目前的变暖减缓到冰川状况。有关地球对䔼道强迫的认识表

明，地球在至少30,000年内不会自然进入另一个冰期。{ 6.4, FAQ  6.1}

আT S .6 Ɨ图1.  推动冰川周期的地球䔼道变化示意图�米兰科维༛周期�。‘ T ’  表示

地球䕈的斜面�或ؒ斜度�所发生的变化； ‘ E’ 表示䔼道离心率的变化； ‘ P’ 表示岁

差，也就是在给定䔼道点上䕈ؒ斜方向的变化。{ FAQ  6.1，图1}
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图T S .21 .  约在125,000年前的末次间冰期，根据多模式和多种代用资料合成法�获得的�夏季地面气温变化，这是相对于北极�左边�当前气

温、格陵兰岛的冰层厚度和面积、北极西部冰川�右边�的变化。�左边�将陆地�圆圈�和海洋�钻石状图标�站点夏季最大增温的代用资料估

值叠加在末次间冰期夏季增温的多模式模拟结果上。�右边�末次间冰期内，格陵兰冰盖、西加ᣓ大和冰岛冰川的各自最小面积和厚度，表

示为三个冰模式的多模式平均值。冰芯观测值显示了末次间冰期在以下站点�白点�的冰，即Renland (R)、北格陵兰冰芯乍目�N�、Summit 
(S, GRIP 和 GISP2)和世纪㧹地�C�；但在以下站点�黑点�无冰，即Devon (De) 和 Agassiz (A)。Dye-3 (D,♄点)的末次间冰期证据ᇮ未定论。

{ 图6.6}

变化。现有资料表明，CO2起到了放大反馈作

用。{ 6.4, 6.6}

ѩԲ的єߋ在಍ྔ൞ሮਟ中ޚଃ཈Ɨ֓ᆊ
些єߋ൥Ⴕ჆҉๤的ݝӸؾѰ٫20൞ࡇລఀ的
຃෱ᄶӵ的。在11,000年和5000年前，北半球

若干个山区冰川退缩以响应䔼道强迫的区域变

暖。这些冰川在5000年以前的各个时期比20世
纪末的规模小�或甚至不复存在�。目前几乎全

世界山区的冰川都在退缩，这不能归因于同一

原因，因为过去数千年北半球夏季日射的减少

有利于冰川的发展。{ 6.5}  

ᆪ܉฻ߋპఞްє౼ئఞްሮਟເ྿ܥ
据。ENSO事件的强度和频率在过去的气候条件

下发生了变化。有证据表明，亚洲季风的强度

和由此带来的降雨量存在很大的变化。北非、

东非和北美的古气候记录表明，持续几十年到

几百年的干旱是这些地区气候的经常性特征，

所以最近北美和中非的干旱并非史无前例。单

独的年代际分辨率古气候资料集支持区域准周

期性气候变率的存在，但这些区域信号不可能 
在全球尺度上保持一致。{ 6.5, 6.6}

՝ݡဣӭ࠙༅ሮਟދ଍ୌ中֫ࠍ的ృႼ৶
的ᆪ据თଓ՘ѩఀ࡞的ఞް๳єၢࠪთ࡞ѩఀ
སս།ဣੇߓєݝߋ؏པܸ৺。目前的认识表

明，当超过关键阈值时，海洋环流变得不稳定

并发生快速变化。这些事件对格陵兰岛温度的

影响高达16°C，并影响热带降雨分布。这些变

化或许与北半球和南半球之间热量的重新分配

有关，但与全球平均温度的大的变化无关。过

去8000年期间ᇮ未发现这类事件。{ 6.4}

๠ݝ฻ۡ଩ఴ଍ୌݝಇఞްመঊ的଍൛的
୆৶Ɨಱൔݝಇఞްє֨݌ދߋృ௮єߋ的
ྗ؎。末次冰盛期(LGm；约21,000年前的末

北ࠥ和ଓ՘࡞冰ఀ
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次“冰期”)和中全新世(6000年前)与目前的气候

不同，这不是由于随机变率，而是由于改变的

与已知的地球䔼道差相关的季节和全球强迫(见
框 T S.6)。地球生物化学和地球生物物理反馈放

大了对䔼道强迫的响应。对LGm的模拟的状况

和重建状况的比较表明，模式ᡧ住了推断的温

度和降水型态变化的总体特征。对中全新世而

言，耦合的气候模式能够模拟中纬度变暖和增

强的季风，全球平均温度变化不大� < 0.4°C�，

这与៥们对䔼道强迫的认识是一致的。{ 6.2, 6.4, 
6.5, 9.3}

主要Ⴕ჆ࠥѩ的຃෱Ɨ಍౶௣यݡ௣૲ढ़
୆иսᄆ125, 000୔ఴ的ଓ՘࡞ѩఀۡ出4Ƙ6ૣ
( 图 T S . 21) 。冰芯资料表明格陵兰顶峰地区在这

期间被冰覆盖，但格陵兰岛南部的一些地区冰

盖面积在减少。冰芯资料还显示，由于地球䔼

的差异，那时候的极地平均温度比20世纪还高

出3�5°C。格陵兰冰盖和其它北极冰盖可能造成

观测到的海平面升高不低于4米，这意味着南极

也可能做出了贡献。{ 6.4}

   T S .4  ఞްєߋ的ಱൔ݉ދႀ

归因是评Ӌ观测到的变化是否与经充分考

验的模式所获得的不同强迫的量化响应相一

致，但并非与各种可替代的物理上有依据的解

释相一致。IPCC第一次评估报告�FAR�包括很

少有关可检测到的对气候有人为影响的观测证

据。6年之后的IPCC第二次评估报告�SAR�的

结论是：平衡各种证据，人类对20世纪气候有

可辨别的影响。 T AR的结论是： ‘ 过去50年期间

大部分观测到的变暖可能是由于温室气体浓度

的增加 ’ 。自 T AR以来，评估人类对最近气候变

化的贡献的信度有很大提高，部分原因是从更

长时间的记录获得的更强的信号，以及扩充的

和改进的一系列观测资料，以便结合气候系统

的其它变化更全面地研究变暖的归因。在很大

程度上解决了一些明显不一致的观测记录�如温

度变化的垂直廓线�。在季节至年代际时间尺度

上，虽然改进了目前平均气候及其变率的许多

方面的模拟工作，但仍然存在不确定性�见框

T S.7�。目前模式对与气溶胶和其它强迫有关的

过程进行更加精细的表述。在模拟20世纪气候

变化方面，使用了比 T AR中更多的模式和更多

更完整的人为强迫和自然强迫。通过改进对模

式不确定性的表述，现有的多模式集合提高了

归因结果的信度。目前，在全球尺度大气温度

之外的气候系统各方面的正式归因研究中更清

᱄地出现人类活动影响的信号，包括全球海洋

热容量、大陆尺度温度趋势、极端温度、环流

和北极海冰面积的变化。{ 9. 1 }  

T S .4.1  在ఝҰ൏ఀ಍౶໘؎є݉ߋႀ਼პ的
ѩދဣݡᅡ：սఞç࣐         

ఞް༩๫的ಭເє୷ޚ௻љƗѰढ़在׀
表çሸႵսఞݡދဣ的໘؎中ࡦҰ֥。{ 3.2,  3.4,  
9.4}

ሸ T A R ၢদƗಭ৒ދ׵ࠊሸಝ对ఞް༩๫
ӈഺ的ບҍႜའ的ᆪ据ࡆ࿊ᅀࡍ。模式和资料

的改进、集合模拟、改进的对气溶胶和温室气

体强迫的表述以及其它影响导致提高了目前多

数模式相当好地制作年代际和跨年代际大时间

尺度的大气强迫变率的信度。这些进展证实，

过去大空间尺度的气候变化受到了外部强迫的

很大影响。然而，例如由于模式对强迫响应的

不确定性，在单独的强迫�而不是充分混合后

的温室气体�贡献估测的强度和空间演化方面

仍然存在不确定性。在多数正式检测和归因研

究中ᇮ未考虑一些具有潜在重要意义的强迫因

素，如黑碳气溶胶。在评估自然内部气候变率

方面仍存在不确定性。例如，虽然模式的海洋

热容量变化估值与观测资料之间存在差异，尽

管全世界的部分海洋采样ं乏可解释这一该差

异。此外，利用现有的观测记录难于评估内部

变率，因为它们受到了外部强迫的影响，而且

器测资料的记录时间不够长，或者代用资料的

重建不够精确，所以不能完整地描述年代际乃

至更长时间尺度的变率�见图 T S.22和框 T S.7�。
{ 8.2–8.4, 8.6, 9.2–9.4}
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আT S .7:  对սఞƘݡဣੇߓ଍൛的௦ࡕ 
大气ˉ海洋环流模式�AOGCm�是用于认识和归因过去气候变化并对未来进行预估的主要工具。由

于预计没有与21世纪人类活动引起的扰动完全相似的对辐射强迫的历史扰动，因此必须按下文所述使用

一些间接方法建立模式的信度。在上述每个乚域中，自 T AR以来取得了实质性进展，提高了模式的总体

信度。{ 8.1}

国际上ण调一致的ࡾ力֗进了对模式表现的仔细检查和分析，以采集和分发在共同条件下开展的模

式试验的模拟结果。这已哧ࢅ对模式进行更全面和公开的评Ӌ，包括各种不同的㾦度。{ 8.1}

ൗႯ಍౶ఞް଍൛对҉๤ԋ؎ދ൏ؔྡྷ࣐ხܠ。气候模式预测未来几十年或更长时间的气候。由

于没有䎳踪和预报单个天气系统的细节，因此大气的初始条件远不如天气预报模式重要。对气候预估而

言，强迫更加重要。这些强迫包括到达地球的太阳能量、火山⟚发在大气中产生的微粒物质的数量、大

气中人为气体和微粒的浓度。由于关注的乚域从全球向区域和局地转移，或者所关注的时间尺度缩短，

关于长期气候变化的信号，与天气相联系的变率幅度增加，这使在更小的尺度上检测气候变化的信号更

加ೄ难。海洋的条件也很重要，尤其是对年际间和年代际的时间尺度。{ FAQ  1.2, 9.4, 11.1}

଍൛的ࢀ৲。 通过改进后的空间分辨率、数值方案和参数化�如海冰、大气边界层、海洋混合�来开

发AOGCm。在许多模式中纳入了更多的过程，包括对强迫很重要的许多关键过程�如气溶胶在许多模式

中的交互式模拟�。目前多数模式不使用通量调整来保持稳定的气候，但由于海洋的过程缓慢，所以在

AOGCm控制积分中保持一些长期的趋势。{ 8.2, 8.3}

֙ఴఞް的଍ୌ。由于模式建立的改进，因此当前平均气候许多方面的模拟得到了改进。虽然降

水、海平面气压和地表温度的模拟得到了整体改进，但仍然存在缺䱋，特别是在热带降水方面。虽然在

云�和影响气候敏感性的相应反馈�的模拟方面存在明显不足，但一些模式在模拟某种云系�主要是海洋

层积云�的状况方面有所改进，改进了极端事件�尤其是极端温度�的模拟，但模式在多数极端事件中一

般很少模拟降水。改进了对温带气旋的模拟。用于预估热带气旋变化的一些模式能成ࡳ地模拟已观测到

的热带气旋的发生频率和分布。改进了对海洋水体结构、经向翻转环流和海洋热量输送的模拟。但是，

多数模式在模拟南大洋方面出现一些偏差，所以当气候发生变化时，给模拟的海洋热吸收带来某些不确

定性。{ 8.3, 8.5, 8.6}

ఞްє੸଍൛的଍ୌ。模式模拟那些类似观测事实的温带气候变率的主要模态�NAm/SAm,PNA, 

PDO�，但是它们在体现这些方面却存在问题。目前，一些模式能模拟ENSO的重要方面，同时大气季节

内ᤃ荡的模拟普遍不理想。{ 8.4}

对ݝಇఞްєߋ的଍ୌ。过去气候变化的模拟取得了进展。ᨚ㜅这些变化的任何归因，气候模式

对观测到的各种时间尺度的气候变化作出物理上前后一致解释的能力建立了这样的信度，即：模式为

21世纪气候的演变ᤩ获了许多关键的过程。最近取得的进展包括在模拟观测到的20世纪更多气候变量的

变化方面所取得的成ࡳ�如大陆尺度地面温度和极值；海冰面积、海洋热容量变化趋势和陆地降水�。利

用与研究当前气候相同的模式或相关的模式，还提高了模拟过去非常不同的气候状态�如全新世中叶和

LGm�一般特征的能力。有关在古气候计算中作为边界条件处理的各要素包括该期间冰盖的不同情况。

后来的观测资料证明了日渐升高的全球温度的早期气候模式宽泛的预测能力，其目的是响应日渐增加的

温室气体。这提高了短期气候预估的信度并有助于认识持续的气候变化。 { 6.4,6.5,8.1,9.3–9.5}                

         

 �接下义�
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೉ેݛႼບҍృ௮Ɨ解释ݝಇϽ۸൞ܻࡇ
Ұ֥的಍౶є୷ྠ൤ࠥ҉ढ़୆ ( < 5 % ) 。当非人

为强迫因素�即太阳强迫和火山强迫的总和�可

能产生冷却而非变暖时�见图 T S.23�，在一段时

间内就发生这些变化。归因研究表明，很可能

这些自然强迫因素本身不能解释观测到的变暖

�见图 T S.23�。此外，已提高的信度在于自然内

部变率不能解释观测到的变化，部分原因是一

些改进后的研究证实，海洋和大气在变暖，随

之观测到的冰体在减少。{ 2.9, 3.2, 5.2, 9.4, 9.5, 
9.7}

ሸ20൞ࡇ中၄ၢদƗޚढ़୆ಭເ໘൰ఞ体
的ᅀ֤ࡍᇈܻҰ֥的սئඛ಍౶௣य໘؎ഽ
ۡ。೉ેݛႼսఞఞಾ࢒的৖ಖ作ႯƗढ़୆在
؎ൗ಍౶௣य໘ࢃ໘൰ఞ体本ഭ࡞ಇ50୔ఀݝ
иܻҰ֥的໘؎ഽۡئ۾。确定温室气体⮩迹

以及冷却ᢉ消温室气体变暖量的一个关键要素

是通过时间和半球变暖比较后的温度变化�见

图 T S.23�。温室气体强迫占主导地位的结论考

虑了观测和强迫的不确定性；对于利用不同的

气候模式和不同的方法估算对外部强迫的响应

而言，这一结论是确ߓ的。该结论还允许可能

对太阳强迫的影响进行放大。{ 2.9, 6.6, 9.1, 9.2, 
9.4}   

ဣ໘؎的௻љє୷。目前，正式ݡҰ֥ࡦ

的归因研究提出，在20世纪下半叶人为强迫对

观测到的全球海洋上层数百米的变暖作出了贡

献。{ 5.2, 9.5}

ൗႯఞް଍൛ाᅡๆఞࢲ࠸ދხҰ。当使用适当的观测资料进行初始化时，在从天气预报�几天�到

季节气候变化的时间尺度上，检验�并展示�了几个气候模式的初值预测能力。虽然在这种运行方式中模

式的预测能力并不一定意味着它们将展示对气候强迫因子�如温室气体�变化的正确响应，但是这种能力

的确提高了信度，即：这些模式充分地代表了气候系统中的一些关键过程和遥相关。{ 8.4}

଍൛ხ࣡ܠಙ؎的յേ。在上述评估方法的基础上，为第一次利用模式集合方法探讨开发模式能力

的措施�“ⶽ䰉”�的可能性，通过对模式气候预估提供量化限制，能够减少不确定性。虽然这些方法证明

具有前景，但是仍须建立一套经过证实的措施。 { 8.1, 9.6, 1 0.5}

ಭເృ௮ढ़୆对ቒࣔСࠥݡѩٚຽ的෱ཱི
作出了ܑཋ。假设观测到北极变暖，那么预计

北极海冰将发生变化。归因研究以及在海冰和

海洋热量输送的模拟表达方面取得的进步提高

了该结论的信度。{ 3.3, 4.4, 8.2, 8.3, 9.5}

༶Ͻ၄ࡇढ़୆对ಭເృ௮的འ႒在20൞ޚ
գ࣐了ݡ௣૲的ഽۡƗ֓൥对ݡ௣૲ഽۡ的ൌ
୔є੸ಶಱൔവങ。热膨胀对海平面升高所作

贡献的模拟估值较好地符合1961ˉ2003年期间

基于观测资料的估值，但是这期间海平面升高

的收支没有结束。正如物理要素的定性预期那

样，观测到的冰川和冰帽质量损失速度的提

高与全球平均温度的升高成适当的比例�见表

T S.3�。1993ˉ2003年期间海平面升高的速度

比1961ˉ2003年的速度更高可能与人为强迫的

增加有关，这种人为强迫可能对观测到的海洋

上层和普遍的冰川退缩做出了贡献。另一方

面，验潮站对全球平均海平面的记录表明，自

1950年以来的过去10年期间出现了同样高的速

率，这意味着自然内部变率也是1993ˉ2003年
期间高速率的一个要素。验潮站记录中观测到

的十年变率大于热膨胀和陆冰变化的观测估值

的变率。此外，观测到的热膨胀年代际变率大

于20世纪模式的模拟值。因此，验潮站记录

中变率的物理成因是是不确定的。从1961ˉ
2003年，这些与海平面变化有关的未解决的问

题及其年代际变率使以下问题变得很不清Ἦ，

即1993ˉ2003年期间，海平面上升速率有多大
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全球和大陆温度变化

图T S .22 .  观测到的大陆和全球地表温度的变化与使用自然和人为强迫气候模式的模拟结果进行比较。图中展示了1906ˉ2005年期间的年代

际观测平均值�黑线�，并对照฿出1901ˉ1950年期间十年和相对应时段的中间值。空间覆盖小于50ˁ的地方用㰮线表示。由于太阳活动和

火山的原因，㪱色䰈影条纹仅使用自然强迫来表示5个气候模式19次模拟的5ˁˉ95ˁ的范围。红色䰈影条纹使用自然强迫和人为强迫来表

示14个气候模式58次模拟的5ˁˉ95ˁ的范围。第9.4节、FAQ  9.2、表8.1和第9章的补充信息描述了所使用的资料来源和模式。 { FAQ  9.2, 

图1}

程度源于自然内部变率；另有多大程度源自人

为气候变化。{ 5.5, 9.5}
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全球平य地面温度ख平

图T S .23.  (a) 相对1901ˉ1950年的全球平均地面

温度距平，正如观测值�黑线�和使用人为强迫

和自然强迫进行模拟所获得的情况。红色㉫᳆

线表示多模式集合平均，而较浅的红色细᳆线

表示单独的模拟。垂直的♄色直线表示主要的

火山活动时间。(b)与(a)所示相同，但仅考虑自

然强迫的模拟的全球平均温度距平除外。㪱色

㉫᳆线表示多模式集合平均；而较浅的㪱色细

᳆线表示单独的模拟。对每次模拟进行采样，

以便覆盖率与观测值的覆盖率相对应。{  图9.5}

T S .4.2   ໘؎३ދ࡞൏࡞єߋ的݉ႀ

ܻҰ֥的对ੇұє୷ދ௣ੇұ৖ಖ的ྠ൤
ढ़୆ჾ჆ಭເృ௮的ႜའƗႴఊ൥ႀເ໘൰ޚ
ఞ体ᅀދࡍ௣ੇұԠဥނ෬。 T AR以来新的分

析表明，该形势与对流层顶高度的增加是一致

的，这可能在很大程度上由于温室气体和平流

层臭氧的变化。在评估对流层温度趋势尤其是

无线电探空仪记录方面存在显㨫的不确定性。

{ 3.2, 3.4, 9.4}

ሸ20൞ࡇ中၄ၢদƗಭເ对ԩହࠥၢບ的
ો۸ս੫׀表໘؎的௣यഽۡढ़୆ቚ出了൓ᇐ
ܑཋ。南极没有足够的观测覆盖率用于开展评

估。还在某些次大陆的陆地区域确认了人为变

暖。耦合气候模式模拟六个大陆中每个大陆的

温度演变的能力提供了比 T AR关于人类活动影

响全球气候的更强有力的证据。仅使用自然强

迫的耦合全球气候模式都不能重现观测到的全

球平均变暖趋势，或20世纪下半叶单个大陆(南
极除外)的平均变暖趋势。{ 9.4}
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在ཱི჆ս੫的ԋ؎ഏދങ჆50୔的൏࡞ԋ
؎ഏ໘؎єߋ的݉ႀಶհ在۹ᇜঙ଻。ᇮ未建

立这些尺度的归因结果，但有少数例外。与求

较大区域的平均值减少自然变率相比，求较小

区域范围的平均值减少自然变率的幅度偏低。

从而更难区分外部强迫的变化和变率。此外，

在某些地区和季节，模式不能⒵意地模拟与一

些变率模态相关的温度变化。而且，外部强迫

的一些细节和模式模拟的响应不如一些大尺度

特征可信。{ 8.3, 9.4}

ಭເృ௮ढ़୆ႜའ了׀表໘؎的ࠥᆻ。许

多极值指标�包括每年暖和冷ᰐ໰的数量和极

值、䳰冻天数�表明与变暖相一致的变化。在一

些指标中检测出人为的影响。有证据表明，人

为强迫或许大大增加了区域性极端♢热夏季的

风险，比如2003年欧洲的热浪。{ 9.4}

图T S .24 .  基于1955-2005年十年平均值的12月�2月海平面气压趋势。�上部�根据观测资料集估测的趋势并显示在有观测覆盖的区域。(下部) 

为响应8个耦合模式中自然和人为强迫的变化而模拟的平均趋势。仅在显示观测趋势的地方显示模式模拟的趋势。没有᥽盖的流线表示从

海平面气压趋势获得的地转风趋势的方向；流线的䰈影区表示变化的量级，而更黑的流线对应地转风的更大变化。第9章及其补充材料描

述了资料来源和模式。表8.1给出了模式的详细资料。{ 图9.16}

12ᄌ�2ᄌ海平面气࿩౻൤
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T S .4.3 的ߋఊ෸ఞްєਏєދඪࢍçੇߓ   
          ݉ႀ

਍ލڟ଍ฆ的౻൤ྠߓൌ୔ହСϽ౶࠲ࣔ
的Ⴜܸєੇߓսఞދֵࢍ௣૲ఞ࿩的ݡ౼׀ࠥ
。པܸٺҍ׵ࠊƗ该౻൤ढ़୆თಭ৒ߋ ( 图ࡵ
T S . 24) 。模式重现NAm趋势的迹象，但是模拟

的响应小于观测的结果。模式�包括温室气体和

平流层臭氧的变化�模拟SAm的现实趋势，从而

使人类对全球海平面气压产生可检测的影响，

这也符合观测到的南极部分地区地面气候的冷

却趋势。半球环流中的这些变化及其归因于人

类活动意味着人为影响可能对中高纬度的环流

和温度形势变化以及对风和风暴路径的变化做

出贡献。然而，量化的影响是不确定的，因为

对20世纪北半球的强迫变化的模拟响应仅在定

性方面与观测资料ਏ合，而在量化方面则与观

测资料不相ਏ合。{ 3.6, 9.5, 10.3}

Ⴜ一些ᆪ据表ଃບҍႀු对ඪٺ࿝ߓ的ႜ
འ。从定性的㾦度着ⴐ，观测到的20世纪陆地

降水变化的大尺度型态与模拟相一致，这意味

着人类的影响。考虑到人为和自然强迫的因

素，使用模式重建观测到的全球在20世纪下半

叶干旱增加的趋势。目前一些研究证实，土地

利用的变化�例如，由于过度放牧和将林地转变

成农业用地�不可能是㧼䌿ࢦ地区和▇大利亚

干旱的首要原因。对观测资料和模式的比较表

明，季风、风暴强度和㧼䌿ࢦ地区降雨的变化

至少与观测到的SST 有部分相关性。预计人为

强迫将影响全球SST 的变化，但ᇮ未建立区域

SST 的变化与强迫之间的关联性。降雨的变化不

仅取决于SST ，而且也取决于SST 空间和时间形

势的变化以及大气环流的区域变化，这就使归

因于人类影响变得ೄ难。{ 3.3, 9.5, 10.3, 11.2}

T S .4.4 ఞް݉ႀကࣵܥ   

在1950୔ఴ的ᇇങ7۸൞ࡇ中Ɨఞްєޚߋ
ढ़୆Ѱ࣎࣎٫Ⴕ჆٫ృ௮є੸෵ᇈ。检测和归

因研究指出，这些世纪内北半球年代际内温度

变率重建结果中的相当部分，很可能归因于自

然外部强迫。这类强迫包括因众所周知的火山

⟚发而引起的不明冷却期，其中一些�强迫�比

�基于诸如冰芯证据的�20世纪的强迫和太阳辐

照度的长期变化�如蒙ᖋ尔极小期辐射减少�更

大。此外，人为强迫可能对这些记录中的20世
纪初期变暖做出了贡献。不确定性不太可能导

致温度重建和强迫重建之间取得㰮假的一致

性，因为它们是从独立的代用资料反演而来。

现有的资料不足以开展类似的南半球评估。

{ 6.6, 9.3 }

T S .4.5    ఞް对ڜതృ௮的འ႒

在本报告中Ɨ௣ޠఞް଀8ྦےढ़୆的ٚຽ
ቒढ़୆的ᆻ的ന定表示在ၢ༶١૲ಃ֫了཈ދ
ᇾ࣐ᅡƗ࠮ਏߋఞް༩๫ሸ T A R ၢদ对ڜതృ
௮的འ႒Ʀၢࠪ在๎ᅥհ࿊了30ئ୔ಱൔഏ෵
ಃ֫的࣐ᅡ。如果二氧化碳的浓度维持在工业

化前�大约550 ppm�的两倍，预计可达到全球平

衡的平均变暖， T AR给出了平衡气候敏感性的

范围介于1.5°Cˉ4.5°C之间。以前不可能提供最

佳的估值，或估算可能超出上述范围的气候敏

感度概率。该评估使用了若干种方法来限制气

候敏感性，其中包括使用AOGCms，检查过去

150年�地面、高空和海洋�温度的短暂演变，并

检查在火山⟚发造成的强迫中全球气候系统对

各种变化做出的快速响应�见图 T S.25�。基于古

气候研究�如重建北半球过去一千年的温度记录

和LGm�的估值对上述变化进行补充。气候模式

模拟的大集合表明，模式模拟当前气候的能力

在限制气候敏感性方面具有Ӌ值。{ 8. 1, 8.6, 9.6, 
框10.2}

8  参见气候敏感性详细定义的术语



 术ᅒ要࠶

��

根据ܻҰ对଍൛ࠪఊऌདྷྦ的ٺ༌表ଃƗ
௣ޠఞް଀ྦے的ٚຽढ़୆԰჆2° C Ƙ4. 5° C ᆴ
ᆻᄆເ3°ܠఞްࡋƗఊቒ࡞ C Ɨֵ֓჆1. 5° C ൥
ढ़୆的。不能排除那些大大高于4.5°C的҉ޚ

值，但是对于这些高值，与观测资料缺乏很好

的ਏ合。从不同的信息和方法反演出的概率密

度函数ؒ向于有一个长期的迹象，表明超出了

4.5°C的高值。对过去几个世纪的气候和强迫演

变的分析以及模式集合研究没有排除高达6°C 或
以上温度的气候敏感性。其中一个要素是，如

果气溶胶的间接冷却效应处于其不确定性范围

的上限，那么20世纪有可能出现较小幅净辐射

强迫，由于温室气体的原因，因此取消了大多

数正强迫。然而，没有成❳的方式用于估算单

一结果的单个概率分布函数，同时还要考虑每

乍研究的不同假设。由于缺乏限制高气候敏感

性的强有力的限制条件，因此无法设定一个第

95个百分位的上限或气候敏感性的一个很可能

的范围。{ 框10.2}

Ⴕ჆଍൛࡞ၢࠪ଍൛თܻҰᆴ࡞的ٺ༌ދ
и对֥֫ۆആƗ଩ఴ对ܸࡶఞްݝӸ的ಱൔ的
ྗ؎฻ۡ了Ɨᆊ些ݝӸ对ఞް的଀٫ྦےӏᇞ
要。水汽变化在影响气候敏感性的各种反馈中

占主要地位，目前对其有了更好的认识。来自

观测和模拟的新证据强有力地支持大气环流模

式(GCms)中环绕强度的综合水汽递减率9反馈，

即全球温度每上升1度约1Wm–2，相当于全球平

均变暖扩大50%。这些GCm展示了模拟陆地和

海洋上空对流层上部季节到年代际间的湿度变

化的能力，这些模式成ࡳ地模拟了已观测到的

与火山⟚发有关的地表温度和湿度的变化。云

反馈�尤其是低云反馈�仍然是最大的不确定性

的源。冰雪圈反馈，例如积雪的变化，显示出

对模式的气候敏感性估测的离散度的贡献小于

云或水汽的贡献，但是它们对中高纬地区的区

域气候响应可能很重要。一次新的模式比对显

示，辐射传递公式间的差异对上述区间也有贡

献。{ 3.4, 8.6, 9.3, 9.4, 9.6, 10.2, 框10.2}

气ް଀ྦے的্积分布

图T S .25 .  根据20世纪实测变暖�红色�、模式气候学�㪱色�、㸡生证据�䴦色�以及AOGCm的气候敏感性�㓓色�反演出的气候敏感性的累积

分布。水平线和ㆁ༈是IPCC第四次评估不确定性指南注释中确定的可能性估值的界限�见文框T S. 1�。{ 文框10.2, 图 1 和 2}

9  气温随着高度下降的比率
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໘ޠෟ௣ܠܛ୆ߋਏྦے的ఞް଀ޱ࣐ۆ
ᆻƗ֓๏件ܠࡋչ֥的ٚຽ的ቒܛ୆ࡀხދ؎
൥೉ݛ根据对಍౶୆ਏ௣ޠ的ॐੵƗ C O 2୰؎
在҉๤ඪ௣ഏ൓ཊໞ定 ( 表ࡵ T S . 5) 。正如气候敏

感性估值一样，很可能无法设立一个上限。应

该注意辐射强迫和气候敏感性概念的一些局限

性。仅有几个AOGCm在CO2浓度增加情况下运

算达到平衡状态，而且一些结果显示气候反馈

也许随着长时间尺度的推移而发生变化，导致

根据从海洋混合层模式和过去气候变化反演的

平衡气候敏感性得出的变暖估值的偏差很大。

{ 10.7}

ሸ T A R ၢদƗხܠථєఞްєߋ଍൛ᆴ࡞
的一ᇈྦ၀֥֫了࣐ۆ。଍൛࡞ථєఞްའ႒
ٚຽ ( ൥ᆾ在ો୔ᅀӐ1% 的൲မ中ຽನ C O 2൓ཊ
ّЦ൏的20୔ఀ࡞಍౶௣य׀表ఞ໘ ) и௣ޠఞ
ް଀ྦے的౼ཱི࡞。ᆊ一Ҝඛ଩ఴ๠ئݝ଍൛
ढ़ޚ६ᇌƦށ۾ѰთܻҰሮਟи对֥֫了ލࠩ
୆߽ս჆1° C ढ़୆ս჆3°҉ޚؾ C 。瞬变气候响

应与敏感性的关系是非线性的，以至于高敏感

性在短期影响中无法䖙速显现出来。瞬变气候

响应深受海洋热吸收率的影响。虽然海洋模式

已得到改进，但是用于评估海洋热吸收的系统

模式误差和有限的海洋温度资料影响目前估值

的精度。^���, ���, ���, ���, ����`

    T S .5  ໊দఞްєߋხܠ

自第三次评估报告以来，气候变化预估科

学取得了许多重要的进展。Ҭ出了前所未有

的ࡾ力将新模式的结果及时提供给模拟中心

以外的研究人员审查。来自10个国家的14个
AOGCm模拟小组利用23个模式开展了一系列

ण调、标准的试验。经全球几百位研究人员分

析的多模式结果资料库构成了这次评估各模式

结果的主要基础。许多进展来自于对各单个模

式的多元集合�例如，测试响应对初始条件的敏

感性�以及多模式集合的利用。这两种不同类型

的集合使得对模式结论区间研究更加可靠，根

据观测结果对模式的评估更加量化，并提供了

有关模拟统计变率的新信息。{ 8. 1, 8.3, 9.4, 9.5, 
10.1}  

自第三次评估报告以来出现了若干用于全

球平均和地理描述的概率气候变化预估的方

法，这些方法是本报告的一个重点。这些方法

包括基于未正式采用观测限制的AOGCm集合结

果的方法和基于检测算法和大模式集合方法，

这些方法提供的预估与气候变化观测结果及其

不确定性相一致。目前某些方法清᱄地考虑了

关键不确定性的源，如：气候反馈、海洋热吸

收、辐射强迫和碳循环。短期预估同样也受到

近期趋势观测的限制。某些研究探索了其它概

率问题，例如由于人类影响可引发的极端事件

未来变化的可能性，如：热浪。自第三次评估

报告以来，在更广泛的关于持续的气候变化研

究和碳-气候反馈研究乚域也取得了进展。 { 8.6, 
9.6, 10.1, 10.3, 10.5}

这些在气候变化模拟学科中取得的进展为

区分不同SRES标志情景描述的气候变化预估༴

定了基础。这与第三次评估报告形成对照，第

三次评估报告无法以概率形式给出不同标志情

景的范围。因此，本次评估确定并量化了各种

表T S .5.  根据气候敏感性反演的工业化前不同水平的CO2当量辐射

强迫的全球平均地表平衡温度增幅�°C�最佳估值、可能的区间和

很可能的最低限。

௣ޠC O 2֙ਏ
( p p m )

໘؎ᅀӐ ( ° C )

ቒܠࡋᆻ
ढ़୆ޚ
ၢഏ ढ़୆ྦ౼࡞

350 1.0 0.5 0.6–1.4

450 2.1 1.0 1.4–3.1

550 2.9 1.5 1.9–4.4

650 3.6 1.8 2.4–5.5

750 4.3 2.1 2.8–6.4

1000 5.5 2.8 3.7–8.3

1200 6.3 3.1 4.2–9.4
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气候模拟产生的不确定性与因以ᕔ缺乏对有关

决定的认识所产生的不确定性之间在特征上的

差异，这些决定会影响温室气体的排放。缺少

与ᬓ策相关的信息可能是由于合并概率预估所

致。因此，本报告对不同排放情景的预估不作

综合处理。

这里所使用的模式模拟通过利用理想排放

或浓度假设考虑了自然气候系统对一系列未来

可能的状况的响应。其中包括稳定在2000年温

室气体和气溶胶的水准上，CO2翻一翻和翻两

翻，采用SRES从2000至2100年的标志情景的试

验，以及设定温室气体和气溶胶在2100年以后

实现稳定的试验，从而提供了长期气候变化和

稳定的物理特性的新信息。SRES情景不包括气

候活动。第一工作组的本次评估不评估任何具

体排放情景的可行性或可能性。{ 10.1, 10.3}

一 个 利 用 中 等 复 杂 性 地 球 系 统 模 式

� E m I C� 建 立 的 新 的 多 模 式 资 料 集 是 对

AOGCm实验的补充，从而将时间尺度延伸至未

来几个世纪。这为本评估报告提供了一个更全

面的模式相应区间，并提供了在温室气体和气

溶胶浓度保持稳定的情况下长时间尺度气候变

化的新信息。某些AOGCm和EmIC包括了䆞断

分析的碳循环分量，这样可以估测碳循环反馈

的可能影响以及与之相关的不确定性。{  10.1 }

আT S .8:  ಍౶ఞް଍൛的ٺ৒

利用简单的气候模式�SCm�能够估测由于热膨胀导致的全球平均温度的变化和海平面的上升，此类

模式以一套全球或者半球框的形式代表海洋-大气系统，进而利用能量平衡方程预测全球地表温度，气候

敏感性的描述值和海洋热吸收的基本表征。此类模式能够与地球生物化学圈简化模式耦合，而可以快速

估测气候对各种气候情景的响应。{ 8.8, 10.5}

中等复杂性地球系统模式�EmIC�包括一些大气和海洋环流的动力过程，或参数化方案，而且通常

包括地球生物化学圈的表征，但是这些模式通常降低了空间分辨率。利用模式大集合的运算或在几个世

纪尺度上的运算，这些模式可以调查大陆尺度的气候变化以及在地球系统各组成部分实现耦合后的长期

及大尺度影响。考虑到通过调节更全面的气候模式、实现观测资料的ऍ配以及利用专家判断之后反演的

参数不确定性，对于SCm和EmIC，从计算的㾦度上对整个参数空间内进行采样是可行的。因此，这两

种类型的模式很适合制作未来气候的概率预估，并可以用气候模式参数不确定性中引起的“响应不确定

性”与正在考虑之中的一系列排放情景产生的“情景区间”进行比较。对中等复杂性地球系统模式的评估比

以前更深入，相互比对工作显示它们对于研究涉及到时间尺度长或者需要大的模拟结合的研究很有用。

{ 8.8, 10.5, 10.7}

AOGCm是最全面的气候模式。它们包括描述大气、海洋和陆地表面过程的动力、海冰和其它分

量。自第三次评估报告以来取得了很多进展�见框 T S.7�，而且不同的中心现在可以运行20多个气候模

拟模式。虽然这些模式的大尺度动力很全面，但是仍然需要利用参数化来表现仍未解决的物理过程，

例如云和降水的形成，由于海浪过程造成的海洋混合，以及水体形成等。参数化的不确定性是造成

AOGCm之间的气候预估差异的主要原因。虽然AOGCm的分辨率䖙速提高，但是它常常还是不足以ᡧ住

很多区域气候变量的精细尺度的结构。在这种情况下，可以使用AOGCm的结果驱动有限区域�或者区域

气候�模式，这些模式将把与AOGCm相似过程表征的全面性与更高的空间分辨率结合起来。{ 8.2}
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T S .5.1   ಱൔࣔఀ的ఞްєߋ

对ఞް༩๫的ಱൔࡍഏ଍൛଍ୌಙಱ了໘
൰ఞ体୰؎ݝಇنഺ的є֤ࢃߋᇈ一۸已Ԃ࿊
的є୷ ( আࡵ T S . 9的定义 ) ၢ໊ࠪদఞްєߋ。
新的试验模式的结果可更好地估测大气变量中

持续变化，由于气候系统的响应时间长，尤其

是海洋，因此这种变化可能后显现出来。在这

些试验中所有强迫因子的浓度保持在稳定水平

上。 { 10.3, 10.7}

ཊ在୆ܛႯ I P C C ၢັ对໊দఞްєߋ的
ხܠთࣔఀܻҰݛࢹиࢧƗ՝ؾ฻ۡ了ؒఀხ
的ሸಝУߋൌ୔Ԃ࿊的ఞްє࠲ၢࠪ对໊দܠ
ࣦಱൔ的ྗ؎。第一次评估和第二次评估中对

1990至2005年的预估表明全球平均温度每十年

分别上升约0.3°C和0.15°C10。两者之间的差异

主要在于在SAR包括了气溶胶的冷却效应，而

第一次评估报告中没有这方面的量化基础。第

三次评估报告中的预估与第二次评估报告中的

类似。如图 T S.26所示，这些结论与每十年约

0.2°C的观测值相当，这为此类短期预估提供了

宽泛的信度。其中某些变暖是这些早期评估之

前的温室气体浓度变化持续的效应。{ 1.2, 3.2}

由于2000年大气成分持续的气候变化�见框

T S.9�对应的是在未来二十年每十年约0.1°C的

变暖趋势，如果火山强迫或者太阳强迫没有大

的变化。如果排放降至SRES标志情景的范围，

预计变暖幅度约为两倍�每十年0.2°C�。该结论

对SRES标志情景的选择不敏感，所有情景均未

考虑各种气候׵议的影响。到2050年，预计变

暖的幅度显示选择何种SRES情景的敏感性有

限�与1980–1999相比1.3°C到1.7°C�，约有四分

之一情景是根据持续的气候变化，如果所有辐

射强迫因子稳定在目前的水平上。{ 10.3, 10.5, 
10.7}

预计海平面今后几十年继续上升。在

AOGCm集合中的SRESA1B情景下预估在2000到
2020期间的热膨胀率预估为1.3± 0.7mmyr–1，这

与A2或者B1情景的没有显㨫的差异。这些预估

热膨胀比率未超出1993至2003年的热膨胀率：

1.6± 0.6mmyr–1，仍处在观测到的贡献率的不确

定性区间内。由稳定在2000年大气成分的持续

热膨胀与总热膨胀�即2000年以后的热膨胀与

2000年前后发生的热膨胀相比�的比率高于全球

平均地表温度的相应比率。{ 10.6, 10.7}

আT S .9:  ఞްєߋ的Ԃ࿊ྦ

如果温室气体和气溶胶浓度在一个变化时段之后固定下来，那么气候系统将由于海洋和冰盖的热惯

性及其长时间尺度的调节作用而继续做出响应。这里的“持续的变暖”定义为全球平均温度在大气成分及

其辐射强迫保持不变之后进一步的变化。持续的变化还涉及到气候系统的其它方面，尤其是海平面。注

意到辐射活跃的物质浓度保持不变则表明正在产生的排放量与自然清除率相当，这对于大多数物质将相

当于排放大幅度减少，虽然相应的模式试验却无意图被视为排放情景。{ FAQ  1 0.3}  

对流层在一个月左右的时间尺度上调节其边界条件的变化。海洋上层响应的时间尺度是ϗ到十年，

深海和冰盖的响应时间尺度则为几百年到上千年。当辐射强迫发生变化，大气内部特性会䖙速调节。然

而，大气与海洋混合层耦合性强，随后，该混合层与深层海层耦合，因此大气变量需要相当长的时间才

能达到平衡。在地表气候缓慢发生变化的长时段内，可认为大气处于准平衡状态，而且大部分能量被海

洋吸收，因此海洋的热吸收是气候变化的一个关键指标。{ 1 0.7}

10 见IPCC第一次评估报告决策者摘要和第二次评估报告技术摘要，图18。
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全球平य变୷ƥ
თ观测иࢧ的模式预估

图T S .26 � 与观测到的变暖比较的全球平均变暖模式预估。如图T S.6所示，观测到的温度距平用年�黑点�和十年�黑线�均值表示。㓓色和红

紫色实线以及䰈影区分别表示IPCC第一次评估报告�FAR�和第二次报告�SAR�中的预估趋势和区间，垂直㪱柱表示T AR的预估区间。对这

些预估作了调整以便从1990观测到的年代际均值开始。本报告图T S.32中的SRES B1, A1B和A2情景2000至2025年的多模式平均预估分别以

㪱色、㓓色和红色᳆线表示，右䕈表示不确定性区间。╘色᳆线表示模式变暖预估，如果温室气体和气溶胶浓度稳定在2000年的水平上，

即持续的变暖。{ 图 1.1 and 10.4}

T S .5.2   ᆓ对21൞ࡇ的սԋ؎ხܠ

本节内容包括在认识全球尺度气候预估和

将影响21世纪的大尺度型态方面所取得的进

展。T S.5.3将更具体地讨论区域尺度的变化。

21൞ࡇଓ ( 2090– 2099୔ ) ಍౶௣य׀表є୷
的ხܠ၎ধ஍٩౭ࣦƗ൓ࡄ的є୷ࢃൺ֥൓ࡄ
ഺ的཈ᇾႜའ。表ن T S . 6表示თ1980ᇇ1999୔
པи6۸ S R E S ౭ࣦ11ໞ定在2000୔୰؎ඪ௣ഏۺ
出的ቒࡋє୷ܠᆻދཔ႒的ढ़୆౼࡞。这些结

论基于AOGCm模式，观测的局限以及其它量化

模式响应区间的方法�见图 T S.27�。结合多种依

据为产生的各种区间分别䌟予可能性等级，这

是自T AR以来的一个重要进展。{ 10.5}

௦ܠ的҉ಙ定ྦ౼࡞и T A R ࡞౼出的ۺ
սƗႀເॐੵ֥۾ຢᆣ的଍൛۹ދᇜఞް - ถ࿝
ও。变暖将降低陆地和海洋对大气CO2的吸٘ߓ

收，从而增加了留在大气的人为排放部分。以

A2情景为例，由于CO2反馈，2100年相应的全

球平均温度变暖上升了1°C。{ 7.3, 10.5}  

11 对于SRES B1, A1 T , B2, A1 B, A2和A1 FI示标志情景， 2100年人为温室气体和气溶胶�见T AR第823义�引起的辐射强迫相对应的CO2当量浓度计算值分别约

为600, 700, 800, 850, 1,250和1,550 ppm。稳定在2000年排放水平将导致在2100年仅CO2浓度一乍可达到520 ppm。
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表T S .6.   21世纪末预估的全球平均地表变暖和海平面上升。{ 10.5, 10.6, T able 10.7}

注：
a 这些估值来自于一系列模式的评估，这些模式包括一个简单气候模式，几个中等复杂性地球模式�EmIC�和多个大气-海洋全球环流模式�AOGCm�。 
b 稳定在2000年排放水平的值仅从各AOGCm模式反演而来。

໘؎єߋ
�თ�! ���!!!པи��!����!!୔的౭ঊ°+�

௣૲ഏഽݡ
�თ�! ���!!!པи��!����!!୔的౭ঊU�

౭ࣦ
ቒࡋ
ᆻܠ

ढ़୆ྦ
࡞౼

࡞౼的܉჆଍൛฻ࠕ
҉Ўচ໊দѩੇ
ঀ෕的׵৶єߋ

ໞ定在2000୔的
୰؎ඪ௣ b 0.6 0.3 – 0.9 NA

B 1 ౭ࣦ 1.8 1.1 – 2.9 0.18 – 0.38

A 1T ౭ࣦ 2.4 1.4 – 3.8 0.20 – 0.45

B 2౭ࣦ 2.4 1.4 – 3.8 0.20 – 0.43

A 1B ౭ࣦ 2.8 1.7 – 4.4 0.21 – 0.48

A 2౭ࣦ 3.4 2.0 – 5.4 0.23 – 0.51

A 1F I ౭ࣦ 4.0 2.4 – 6.4 0.26 – 0.59

೉ 表 T S . 6 ෵ 示 Ɨ ֥ 2 1 ൞ ࡇ ଓ ( 2 0 9 0 ֥
2099୔ ) თ1980֥1999ఀ࡞པи੉۸ S R E S њᇄ౭
ࣦხܠ的಍౶௣यݡ௣૲ഏഽ౭ঊƗ根据଍൛
的5%ݛࢹ ᇇ95%  的ঢ়ೢ؎౼ۺ࡞出。热膨胀对

每个情景的最佳估值的贡献率是70-75%。第三

次评估报告以后的一个进展是利用了AOGCm评

估海洋热吸收和热膨胀。与第三次评估报告中

使用的简单模式相比预估值有所降低。除B1以
外的所有SRES标志情景的海平面平均上升幅度

很有可能超过1961到2003年期间的平均值�1.8 
± 0.5毫米/年�。作为一个平均模式，情景在海平

面上升的离散度到本世纪中叶仅为0.02米，但是

到本世纪末则是0.15米。这些范围不包括碳循环

反馈和冰流过程的不确定性，因为缺乏公开发

表的文献基础。{ 10.6, 10.7}

对჆ો۸౭ࣦƗՕ԰ۺ出的౼࡞中ᆻ԰在
T A R 中2090– 2099୔的଍൛यᆻ的10% ᆴୄƗ๤
൏注意֥ T A R ൥ᆓ对2100୔ხܠƗؾ本报告ᄼ
൥ᆓ对2090– 2099୔ხܠ。这些预估的不确定性

比 T AR的小，原因是：假定陆冰模式的不确定

性不依赖于温度预估和膨胀预估的不确定性；

改进后的对冰川近期质量损失的观测提供了更

好的观测限值；以及本报告给出的不确定性区

间处于5%到95%之间，相当于 ± 1.65标准偏差，

而第三次评估报告不确定性的标准偏差是 ± 2。

如果第三次评估报告采用同样方式处理不确定

性，它预估的海平面区间则会与本报告的差不

多。{ 10.6, 10.7}

ѩ࿙ಈ的єࡆࢃߋ࿊ႜའ21൞ࡇ的ݡ௣૲
的ഏഽ。预估冰川、冰帽和格陵兰冰盖在21世
纪会有冰物质的损失，因为融化加速将会超过

降雪的增加。目前的模式显示南极冰盖保持着

寒冷状态，不会出现普遍融化，因而在未来通

过降雪增加仍可能增加冰盖的冰物质，因而起

到降低海平面上升的作用。然而，冰动力过程

的变化能够增加格陵兰和南极对21世纪海平面

上升的贡献。近期对格陵兰一些冰川溢出的观

测给出了强有力的证据，当冰架消失，溢流会

加强。针对格陵兰中西部观测到冰流的率季节

性变化和与夏季温度变化的相关性表明表层融

化水可能会加入沿次冰川路经形成的排冰系

统，起到冰流润滑作用，增加了海平面的贡

献。通过这两种机制，21世纪冰盖表面融化的

加强可能加速冰流及其溢出，进而增加对海平

面的贡献。在南极西部的某些地区近期发生冰

流大幅加速，可能是由于海洋变暖致使冰架变

㭘所致。虽然这未正式归因于由于温室气体造

成的人为气候变化，但是表明未来的变暖可能

造成冰物质的损失会更快。目前ᇮ不能够做出

有把ᦵ的量化预估。如果近期观测到的格陵兰
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图T S .27 .  �上图�与1980到1999期间相比，在不同而且相互独立的模式结果基础上六个SRES标志情景预估的全球平均温度在2090到2099年

期间的变化。黑色水平实线和♄柱分别表示多模式AOGCm平均负40%到正60%的区间。根据耦合碳循环气候模式乍目�C4mIP�的模式�深

㪱交ঝ线�的A2情景对碳循环不确定性作了估测，同时利用EmIC�浅㪱色标识�对所有标志情景的碳循环不确定性作了估测。其它符号表

示单独的研究�具体的模式详见图10.29�。�底部�六个SRES标志情景2090至2099年 (与1980–1999年相比)的预估全球平均海平面上升及其组

成部分。不确定性表示的是5-95%的区间，根据模式结果的离散度，但不包括碳循环的不确定性。通过改变AOGCm结果的尺度和通过估

算由于温度变化造成的陆地冰变化的方式反演贡献率�详见附件10.A�。各贡献叠加起来求出总体海平面上升率，但不包括冰盖动力不平衡

做出的贡献，因为目前认识水平ᇮ无法给出最佳估值。{ 图 10.29和10.33} 。

冰盖和南极冰盖的冰溢流速率增加与全球平均

温度变化保持线性增长，那么这将会把海平面

上升的上限提高0.1到0.2m。对这些效应的认识

非常有限，不足以评估其可能性或给出最佳估

值。{ 4.6, 10.6}

  T A R ხܠ中的྿ئ಍౶ދ౼პ໘؎ࢍދඪ
ྟฆ在ྔ一ք଍൛ݛࢹލࠩދ中ಶಝհ在 ( 图ࡵ
T S . 28) 。这些型态的确ߓ程度有所提高，因为这

些型态在很大程度上没有改变，而是模式的总

体模拟能力得到了改进�框 T S.7�。这加大了这

些模式在气候系统变暖情况下体现基本物理限

度的信度。{ 8.3–8.5, 10.3, 11.2–11.9}

ხܠ的21൞ࡇ໘؎єߋ在ರ١؂׀ތເᆥ
ᆻ。੫࠸ײދ׀СϽ౶սҍ׀້ۡٺ౼的єߋ
ቒսƗ՝ဈݡছս֥ୄ੫。在ఊ෸׀য়པෂ׀
౼Ɨቒྟ׌的൥Ɨє୷ڝ؎在׀ݳۋ౼要и在
ӝൈ׀౼ս。{ 10.3,  11.2–11.9}

2090– 预估的变୷࡞2099ఀ
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པ٘ƗହҍݡဣދҍٺСս།ဣ׀౼є୷
ދഽۡƗЎচСս།ဣࢃ؎໘ܠቒཱི。ხ؎ڝ
୿ᇤ׀౼Ɨܼࣗ在սئඛ଍൛ხࣣܠས٘ሎߓ
ս的ႜ۾ᄶӵࡍƗჷႀ൥໘൰ఞ体ᅀߖ٩߽ੇ
འ。大气区域平均温度变化的预估型态显示热

带对流层上部变暖幅度最大，平流层冷却。预

计进一步的海洋区域平均变暖首先发生在近地

表层和北半球中纬度地区，变暖逐渐到达海洋

内部，最明显是在高纬地区，那里的垂直混合

率最高。按平均变暖平滑的纬向平均场与检验

的情景非常相似。�见图T S.28�。{ 10.3}  

21൞ࡇս།ဣ M O C ֥。ߖ٩ࢃढ़୆ޚ
2100୔Ɨ对჆S R E S  A 1B ஍٩౭ࣦ。多模式结果

显示平均放缓25%�区间从零到50%�预估大西

洋地区的温度将上升，尽管此类变化是因为与

温室气体预估的上升造成的较大变暖。大西洋

mOC预估放缓的原因是高纬度温度上升和降水

增加的ঠ重影响，这将降低北大西洋表面水体

的密度。这可能导致拉布拉多海在形成水方面

的显㨫下降。几乎没有AOGCm的研究包括了格

陵兰冰盖融化产生更多淡水所带来的影响，但

是那些具໛此类研究的模式却表明这不会导致

mOC完全中断。综上所述，mOC很可能放缓，

但是mOC很不可能在21世纪出现大幅度突变。

对mOC长期变化的评估信度不高。{ 8.7,10.3}

地表温度预估

图 T S . 28. 与1980至1999年相比21世纪早期和晚期表面温度的变化。中间和右边的图板显示2020到2029年期间�中部�和2090到2099年期间

�右边�两个十年SRES B1�上部�， A1B�中部�和A2�底部�情景AOGCm多模式平均预测�°C�。左边图板显示了相应不确定性以作为几个不

同AOGCm和EmIC研究对同一时期估测全球平均变暖的相对概率。某些研究仅仅提出了SRES情景的子集或者几个模式⠜本的结论。因此

左边图板显示的᳆线数量的差异的原因仅仅是由于获得的结果数量不同造成的。{ 根据图 10.8 和 10.28改编}
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଍൛཈示21൞ݡ࡞ఀࡇ௣૲ഏഽ在׀য়
๫一。A1B情景下的2070至2099年҉ࢃҊഏٺ
AOGCm的空间中间标准偏差为0.08米，约为全

球平均海平面上升中间估值的25%。未来海平

面变化的地理型态主要是由于海洋热量和盐度

分布的变化进而改变海洋环流引起的。预估的

型态显示模式间的相似性比 T AR中的要大。共

同的特征是南半球海洋的海平面上升比平均值

偏低，北冰洋海平面上升大于平均值，而明显

的南大西洋和ॄ度洋海平面上升的海域显得狭

窄。{ 10.6}

თ T A R པиƗ对ࠥᆻєߋ ( ೉ಪঽ௛੸ ) 的
ხށ۾֥֫ܠ的ਏߋƗႀເ଍൛֥֫ۆആၢࠪ
的௦ށ۾୆对଍൛ঢ়ೢ؎ቚ出ލ଍൛ࠩئ჆ࠕ
。ܠ T AR的结论是极端温度有增加的风险，未

来气候的热极端事件更多。该结论在近期更多

的研究中得到证实和发展。预估未来温度极值

将随着世界大部分地区平均温度的升高而增

加，但地表特征�如积雪或土壤湿度�发生变化

的地方除外。根据三种情景14种模式的模拟

结果，多模式分析调查了极端季节�12-2月和

6-8月�温度，此处的“极值”定义是指高于20世
纪模拟温度分布的95个百分点。到21世纪末，

预估的极端暖季概率在很多热带地区上升高于

90%，而其它地区达到约40%。近期若干研究

着᠟未来热浪可能的变化，研究发现在未来的

气候条件下，预估热浪强度增大，持续时间更

长，发生频率更高。根据一个9要素多模式集

合，模拟的热浪在20世纪后半叶持续增多，预

估在全球范围的大部分地区热浪天气将继续增

加。{ 8.5, 10.3}

在໊দ௑୷的ఞް๏件༶Ɨ଍൛ხܠ了თ
଩ఴСϽ౶࠸ײսҍ׀ٺ౼པи৖३ఞМن的
௛੸߽࡯ങ50- 100% 。9要素多模式集合的结果

显示从20世纪一直到21世纪在大多数地区模拟

的䳰冻天数会减少。作物生长季节的长度与䳰

冻天数有关，预估该生长期在未来气候条件将

会延长。{ 10.3, FAQ  10.1}

ხ࠙ܠ࿙߽࡯ങ。ხܠ解׹മ؎௻љᅀࡍ
的ن౼׀ഺ在սئඛئ୔׹๹౼。{ 10.3}

在۸҉࠲๤的౭ࣦ༶( S R E S  A 1B ,  A ދ2
B 1 ) Ɨხ21֥ܠ൞ࡇଓСѩဣսҍ߽҉ٺႼᇛ
୔的ѩۉ。北极海冰对变暖很敏感。虽然预估

冬季海冰面积变化属于中等，但在A2情景下某

些模式预估夏末海冰将在21世纪末几乎完全消

失。由于气候系统的若干正反馈会使这种下降

趋势加速。冰的反照率反馈可以使无冰水域在

夏季接收到来自太阳更多的热，海冰的隔热效

应降低，而海洋向北极热输送的增加会进一步

减少冰盖。模式模拟显示夏季末海洋冰盖大幅

减少，通常它们在相同时间尺度上随着全球变

暖而不断变化。预估南极海冰面积将在21世纪

减少。{ 8.6, 10.3, 框10.1}

ხݡܠ௣૲ఞ࿩在ڳಪւދ中້؎׀౼ᅀ
սƗ在თ H a d l e y ߋ଍ฆєྠߓދੇߓ ( N A M /
N A O ދ S A M Ɨࡵআ T S . 2) Ⴜܸ的້ۡ؎ݡ౼׀௣
૲ఞ࿩߽༶ࢍ。很多模式对NAm/NAO的正趋势

和SAm指数作了预估。预估增幅通常对SAm普

遍偏高，而且在模式间的离散度却很大。由于

这些变化，预估风暴移动路径为极地方向的䍄

势，在热带地区之外的风、降水和温度类型发

生相应的变化，继续呈现出在过去半个世纪中

观测到那种宽泛趋势的模态。一些研究显示中

纬地区的风暴减少。还有迹象表明与不断变化

的风暴路径和环流相关的浪高极值也将发生变

化。{ 3.6, 10.3}

大ئඛ଍൛཈示Ɨ中ҍױދҍฅ௣ဣԌ֨
S S T и།ҍฅ௣ဣԌ֨附ࣔ的 S S T ௑ۡƗႀՕ
ᄶӵࢍඪ௣यױၔ。所有模式预估ENSO年际

变率将持续，虽然因模式不同而不一。模式间

关于厄尔尼诺ᤃ幅变化的预估存在差异，而且

模式中厄尔尼诺内在百年尺度的变率排除了对

ENSO变率趋势的明确预估。{ 10.3}

৭Ⴏ࣐ۆ的ٺі੸՝100܋ৡ฻֥ۡ20܋ৡ
的಍౶଍൛ाᅡ的ࣔఀကࣵ཈示໊দಪւఞ࿏
( ขދڋᧀڋ ) ඛਏދృ؎的єߋ。最新的模式综

合结果表明在未来气候变暖的情况下未来热带

气旋的最高风力强度、平均和最高降水强度均

会增加，相对偏弱的产风数量有可能减少而强

产风的数量可能增加。然而，预估全球热带气
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旋的总数量会下降。自1970年以来某些地区明

显观测到的甚高强度的产风比例的增加属于同

一个发展方向，但是比理论模式预测的强度高

很多。{ 10.3, 8.5, 3.8}

ሸ T A R ၢদ对ხܠ的ࢍඪྟฆ的ಱൔ҉
ؕ฻ۡ。降水量的增加很有可能发生在高纬

地区，而大部分亚热带陆地地区有可能减少

�A1B情景中2100年减少约20%�。预估朝极地

方向纬度达到50°度的地区平均降水会增加，因

为大气中水蒸汽增加，从而造成来自低纬度的

水汽输送的增加。ᕔ赤道方向移动，在亚热带

�纬度20°-40°�降水呈大幅度减少的过⏵趋势。

由于从亚热带输送的水蒸汽增加而亚热带高压

系统向极地方向延伸，因此亚热带高纬度边缘

地区的干燥少雨的趋势尤为明显�见图 T S.30�。
{ 8.3,10.3,11.2-11.9}

଍൛཈示௣यࢍඪਏ的єߋ ( വᇇ在ᆪ据ಙ
ᄮ的١׀ ) ఊᅀࢃ؎ڝࡍս჆ሸಝє੸Ɨ֓и໘
}。的ഏഽ෕؎ફރྗ؎ 10.3,  11.1}

ཊႼ的ကࣵ཈示׀ئޚ౼ಷЙზൠ件Ⴜᅀ
的ࢍზਏ߽༶ࢍ௣यܠ的౻൤ƗЎচ଱些ხئ
对于后者，降雨的减少通常是指降雨日。౼׀

数的减少，而不是雨的强度。{  11.2–11 .9}

T S .5.3   ౼პԋ؎的ხܠ

根据 S R E S ஍٩౭ࣦƗხܠો۸ս੫׀౼
2000ᇇ2050୔є୷ࡂ؎ڝս჆಍౶௣यє୷ڝ
؎Ɨ၀ս჆ݝಇ一۸൞ࡇ的已ܻҰ֥的є୷ڝ
؎。在对各大陆变暖进行单独平均时，预估

21世纪接下来几十年的变暖幅度大大超过20世
纪所有情况下的自然强迫和非强迫变率的估

值，只有南极洲除外�图 T S.29�。根据模式最佳

估值的预估表明到2030年时，除南极外各大陆

年代际平均变暖很可能至少相当于20世纪期间

相应的模式估测的自然变率的两倍。在此期间

模拟变暖对于图 T S.32所示的各种SRES情景的选

择不非常敏感。如图 T S.28所示,情景的选择对大

时间尺度更为重要。对大多数次大陆地区的平

均估值，在SRES各情景中2000至2050年的预估

变暖也超过了自然变率的估值。{ 11.1}

আT S .10.   ౼პࢍԋ؎

۹ A O G C M 中的౼პఞް଍ୌ֥࣐֫ۆƗႀ࣐ۆؾ了౼პఞް఺ั଍൛ࣣދမࢍԋ؎࠶术。动力

和经验降尺度均显示，当利用当前的AOGCm作为区域和经验模式的初始条件以体现所观测到的区域尺

度上的大气状态时，动力降尺度技术和经验降尺度技术均表明当今气候模拟的技Ꮋ水平正在不断提高。

降尺度技术的ᥠᦵ和其它以区域为重点的研究在各区域仍不平衡，从而造成了在可提供评估方面的不平

衡，尤其是极端天气事件的评估。降尺度研究显示局地降水的变化与根据大尺度水文响应模态预期的变

化相比有显㨫的差异，在地形复杂的地区尤为如此。{ 1 1.1 0}

ಶಝߕႼ一些ᇞ要的҉ಙ定ྦჾདྷᇌ了ხܠ౼პఞްєߋ的୆৶。虽然在某些主要的次极地和亚

热带区域水文响应相对确ߓ，但是在对降水增加和减少的边界地精确ߦ定方面仍有不确定性。有些重要

的气候过程对区域气候会产生显㨫影响，但是对气候变化对这些过程的响应仍认识甚少。这些过程包括

ENSO、NAO、阻塞效应、温盐环流以及热带气旋分布变化等。对于那些地形对气候型态有很强控制作

用的地区，有关地形的细空间分辨率的气候变化信息通常不充足。在某些地区针对极端天气事件的研究

非常有限。另外，预估的气候变化信号已相当于较小时空尺度上较大的内部变率，从而更加难以用来评

估模式性能的近期趋势。{ 11.1, 11.2–11.9}
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۹大陆地面温度ख平ƥ
观测和预估

图 T S . 29. 对1906-2005年期间观测和模拟的年代际大陆平均地面温度距平�°C�和2001-2050年的预估。根据1901-1950年的平均值计算距平

值。黑线表示观测数据，粉色和㪱色色带是图 T S.22中模拟的20世纪平均温度距平�即：粉色包括人为和自然强迫，而㪱色仅包括自然强

迫�。咘色䰈影区表示根据SRESA1B排放情景预估的变化区间�百分之五到九十五�。㓓色区表示仅有自然强迫�即：自然年代际变率衡量

指标�的20世纪模拟的年代际平均距平区间�百分之五到九十五�。对于这些图中已观测到的部分，年代际平均仅位于公历十年的边界点

�即：1996-2005期间，末点为2000年�，而对于未来时期年代际平均则位于公历十年的中点�即2001年到2010年的起点为2005年�。为了建

立距平和预估变化区间，所有模式的所有模拟均被视为在应用特定的强迫条件下独立实现气候演变。这涉及14个模式的58个模拟�用红线

标注�，5个模式�14个模式子集�的19模拟�用㪱线和㓓柱标注�和18个模式的47个模拟�用咘色᳆线标示�。{ 常问的问题9.2.1, 图 1和框 11.1, 

图 1}

在СϽ౶Ɨ在21൞ࡇСૌދ୿ᇤ的ხࢍܠ
ඪྠ൤中Ɨ՘ࠥࢍ׀ඪᅀࡍƗ࿷ಪւࢍඪ࡯ങ
൥ಙᄮ的ࢍඪྠ൤Ɨؾ࿷ᇤ出ཊ࿷ಪւєۋᄼ
҉ฅଃ཈ ( 图ࡵ T S . 30) 。几乎所有模式都预估北

美洲北部大部分地区降水将增加，中美洲降水

将减少，美国大陆部分和墨西哥北部的大部分

地区处于不确定的过⏵带，该过⏵带随季节从

北向南移动。可以有信心地预估欧洲南部和非

洲地中海沿岸地区降水将减少，降水趋势逐步

过⏵，在欧洲北部降水将增加。在这两大洲，

由于过⏵带在夏季向极地方向移动以及蒸发加

大，会发生广泛的夏季少雨。在亚洲北部的大

部分地区预计会发生亚极地降水增加，但是Ԉ

随着亚热带变干从地中海地区的逐渐扩大，从

中亚地区向东，变干逐渐被显㨫的季风特点所

取代。{ 11.2–11.5}
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平य降水੸ࢲ࠸

图T S .30.  1979ˉ1993年观测到的�最上方�和多模式平均的�中间�季节平均降水率�毫米/天�的空间形势，以及根据SRES A1B情景，2090ˉ

2099年同与1980ˉ1999年相对应变化的多模式平均值�ˁ变化��最下方�。左列为12月ˉ2月的均值；右列为6月ˉ8月的均值。在最下方的

两个图中，只有当66ˁ以上的模式与变化迹象ਏ合时才标示在图上。ᔽ点表示90ˁ的模式与变化迹象ਏ合。{ 数据集与图 8.5和图 10.9所提

到的数据集相同} 。

在ହϽ౶Ɨ在21൞ࡇხܠ的՘ࠥ׀ӝൈւ
中ેႼئങ੫׀׀౼Ɨ࿷ಪւങზ的౻൤ࡍ۾
๳཈ ( 图ࡵ T S . 30) 。新西兰南岛和阿根ᓋ火地岛

将处于次极地降水增加带内，而非洲最南端、

南美洲安第斯山脉南部和▇大利亚南部地区将

经历亚热带少雨。{ 11.2, 11.6, 11.7}

对ಪւ੫׀׀౼的ࢍඪხܠи对້ۡ؎׀
౼的ხܠհ在۾ս的҉ಙ定ྦƗ֓൥Ɨ෠ಝ在

଍ୌಪւ对ੇދսఞƘݡဣཔ߁作Ⴏ中ಶհ在
཈ᇾ҉ቇƗၢࠪᅀࡍ了თಪւఞ࿏པܸ的҉定
ྦƗ֓൥଍൛ಶಝ཈示了一些ಙᄮ的าᆟ。大

部分模式都显示，南亚和东南亚夏季季风季节

降雨将增加，东非降雨也是如此。亚马䗞地区

和非洲㧼䌿ࢦ地区降水相应的迹象不足以确

定。这些地区有增加的不定性，主要是潜在的

植被和气候间的关联性，而且对这些地区，即

使不考虑植被反馈，模式结果也⃴确ߓ。 { 8.3, 
11.2, 11.4, 11.6}
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T S .5.4   ఞްє׀ދߋ౶ഺ༅ߋ࿗࿝࡞ߓ  
          的ᯙލ

෵Ⴜ԰য়ถ࿝ދߓఞްєߋᯙލ的଍൛؂
཈示ᆥ٘ওཹ႒Ɨє୷߽ၤᇌ੫ݡދ׀ဣ对
C O 2的༒൳Ɨ֤ؾ࣐ᇈರۺތ定஍٩౭ࣦ中ս
ఞC O 但。ߋս的ఞްє۾ၢࠪࡍਏ的սਏᅀݪ2

是，这种反馈效应的强度在各个模式中有明显

的差异。自从 T AR以来，已经进行几次根据碳

循环�气候完全耦合模式的新的预估，并对结果

作了比较。按照SRES A2情景以及一系列模式结

果，21世纪预估的大气CO2浓度可能比无此反馈

的预估值高10�25ˁ，这样高排放SRES情景的

至2100年的预估平均变暖就要增加1°C以上。相

应地，这种效应造成的CO2吸收的减少要求目标

稳定水平的CO2排放也要降低。但是，由于对陆

地生态系统和土壤的动力学缺乏足够的认识，

因此仍存在显㨫的不确定性。{ 7.3, 10.4}

սఞ C O 2୰؎的҉ؕᅀࡍᆷ֤ࢫᇈ了ݡဣ
表૲ෝߋ的҉ؕࡍս。 S R E S ౭ࣦ෵作的ხܠ
཈示Ɨ21൞ࡇ p H ᆻ的࡯ങࣁ჆0. .0ދ14 35֍
໑ᆴ࡞ ( ಃब჆౭ࣦ ) Ɨࡍս了ཊ在თ܄၃ߋఴ
൏քཔи0. 1֍໑的ֵࢍ෕؎。海洋酸化会导

致浅水碳酸盐沉积物的分解。预估如果CO2浓

度超过600ppm，南大洋表层海水将出现碳酸

䩭�CaCO3�⃴佅和状态，大多数情景都显示

600ppm的水平在21世纪下半叶就会超过。低

纬度地区和深海也将受到影响。这些变化将影

响海洋生物利用碳酸䩭形成外偼傐，但是对海

洋中碳的生物循环的净影响还未得到充分的认

识。{ 框 7.3, 10.4}

҉๤ృ௮ႀሷ在׀౶սఞ中的ഺଈఀႼޚ
ս҉๤ƗႀՕ৬ൕ஍ؾ٩Ԃ࿊的ఞްєߋ၀҉
པ๤ ( আࡵ T S . 9) 。由于历史排放而持续的气候

变化考虑了�1�气候系统对辐射强迫变化响应的

时间滞后；和�2�不同强迫因子被排放后在大

气中的持续存在时间，因为它们的生命期是不

同的。通常由于历史排放而持续的气候变化包

括一段初始期，在此时段内因为上述讨论的原

因，温度进一步增加，

然后随着辐射强迫降低会出现一段长时间

的减少。一些温室气体在大气中的生命期相对

较短�几十年或更少�，例如CH4和CO，而其它

气体如N2O的生命期则可达到一个世纪，甚至

一千年，如SF6和PFC。如果排放ذ止，大气

CO2浓度的衰减并非䙉循一个单一和清᱄的生

命期。在许多时间尺度上可以清除排放至大气

中的CO2，但是一些CO2会在大气中存在数千

年，因此排放会对气候变化造成非常长期的影

响。海洋长期缓慢的缓ކ作用，包括碳酸盐沉

积物的反馈，需要30,000至35,000年的时间帮

助大气CO2浓度达到平衡。使用耦合的碳循环

成份，EmIC显示由于历史CO2排放而持续的气

候变化持续了1000多年，因此即使在这些非常

长的时间尺度上，温度和海平面也未能恢复到

工业化前的值。气候变化的长期性通过以下方

式可见一斑，按照实现750ppm稳定浓度的路

径规定人为CO2排放，但是将2100年的排放值

强制设定为零。按照这一情形，各模式显示，

由于持续但缓慢的碳从大气和陆地吸收库向海

洋的转移过程，要实现人为CO2浓度从最高值

�即650至700ppm�降至工业化前CO2浓度的两倍

�即约560ppm�，需要约100�400年的时间�见图

T S.31�。{ 7.3, 10.7}

྿٫ئ C O 2໘൰ఞ体ދ෸૓的ఴ体༅ᇐ的୰
对C。ލᯙྡྷ࣐ߋদఞްє໊ދࢃ؎ H 4ᅀӐ෕؎
的ቒࣔєߕߋಓي了解Ɨᆊ཈示对ᆊ一ఞ体的
໊দხܠಶಝհ在ս的҉ಙ定ྦ。湿地CH4的
排放可能在更暖和更潮湿的气候中出现增加，

但在更暖和更干的气候中则会下降。观测显

示，北半球正在经历多年冻土溶解的泥炭湿地

排放的CH4不断增加，虽然还无法很好量化这

一影响的幅度。温度、湿度和云量的变化都可

能影响臭氧前体物质的生物源排放，例如᣹发

性有机物。气候变化也会通过化学性质和传输

的变化影响对流层臭氧。气候变化可能通过湿

度变化䇅发OH的变化，并可能改变平流层臭

氧浓度以及对流层中相应的太阳紫外线辐射。

{ 7.4, 4.7}
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ხࡀఞಾࠪ࢒ఊఴ体༅ᇐ的໊দ஍٩၀߽
ൺ֥ఞްєߋ的ႜའ。几个气候和土地利用情

景对未来沙ᇬ排放的变化估测表明，在控制未

来的沙ᇬ排放方面，气候变化比土地利用变化

产生更大的影响。一乍研究结果显示，气象和

气候比荒漠化对未来亚洲的沙ᇬ排放以及相关

的亚洲沙ᇬ暴发生频率的影响更大。已知᣹发

性有机化合物的生物源排放是二级有机气溶胶

的一个重要来源，而其对温度是非常敏感的�并

随温度上升而增加�。但是，气溶胶的生成量随

温度变化而下降，而且降水变化和生理适应性

的影响目前ᇮ无定论。因此，在偏暖的气候中

生物源二级有机气溶胶生成的变化可能大大低

于生物源᣹发性有机碳排放的响应。气候变化

可能影响来自海洋的二甲硫䝮�是某些硫酸盐气

溶胶的前体物质�和海盐气溶胶的通量，但是，

其对温度和降水的影响还不确定。{ 7.5}

气ް变化的Ԃ࿊ྦ

图 T S . 31. 五个不同的EmIC对历史排放对气候变化影响的计算，以及排放䙉循到达750ppm稳定水平的路径，但是在达到这一目标之前，排

放在2100年被消减至零的理想情景。�左图�CO2排放和大气CO2浓度；�中间�热膨胀引发的地表变暖和海平面上升；�右图�自工业化前时

期以来陆地和海洋碳总储量的变化。{ 图10.35}

C O 2的є୷ཹ႒൥在྿ئ൞ୄࡇհ在Ɨؾఞ
ಾ࢒ढ़ၢ在࠲ๆୄ՝սఞ中౩ԩƗႀՕఞಾ࢒
ӈഺ的ڜڼതృ௮߽نഺ࿨෕єߋ , ၢའ႒ఞಾ
。ߋєތӸ中的ರݝఴ体༅ᇐ஍٩࢒ఞಾࠎ࢒
因为硫酸盐气溶胶很可能在当前产生着相当大

的负辐射强迫，因此未来净强迫对硫酸盐排放

变化非常敏感。一乍研究显示，假如把当前大

气中所有人为排放的硫酸盐气溶胶颗粒完全清

除，则全球平均气温会在10年或20年中䖙速增

加约0.8°C。气溶胶的变化同时也会对降水产生

影响。因此，旨在减缓气候变化的环境策略既

需要考虑温室气体也需要考虑气溶胶排放的影

响。提高空气质量的措施可能带来气溶胶排放

的变化，进而可能对气候变化产生影响。 { 框
7.4, 7.6, 10.7}
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ఞްєۆࢃߋє一༩ਠ६ᇌ३ఞᇐਏ的ߋ
࿗ދ༅য়ݝӸƗఊࣱཹ႒ढ़୆ႀ౼პؾၺ。通

过改变污染物扩散的速度，气溶胶和可溶物质

从大气中清除的速度，污染物产生的总体化学

环境，以及生物圈、火♒和沙ᇬ排放的强度，

预计气候变化会影响空气质量。气候变化也会

减少全球臭氧本底。总体而言，对气候变化对

空气质量的净影响的认识还存在高度不确定

性。{ 框7.4}

T S .5.5   ఞްݝӸࠪఊ൏࡞ԋ؎对Ӑఀხ       
的ႜའܠ          

在ڜതృ௮ໞ定ޱƗఞްєڝߋ؎ხࡀս
ᄆ在0. 5Ƙ0. 6° C ഏ༶Ɨս؂ढ़୆نഺ在༶۸൞
在对20世纪气候进行模拟、并运算了后。ࡇ

100年的情景之后，当将温室气体和气溶胶稳

定在2000年的水平时，多模式均值显示，同

1980ˉ1999年相比，2100年的变暖约为0.6°C�见
图 T S.32�。假如在达到这些稳定值后，21世纪

的排放呈现B1或A1B的情景特点，那么在实现

稳定后的乱外变暖幅度是相似的，约0.5°C，主

要发生在随后的几百年中。{ 10.3, 10.7}

ఞްєދߋถ࿝࡞ߓ的ᆥ٘ওߕ؎ڝհ在
҉ಙ定ྦ。ᆊ֤ᇈ了൓ཊଝ一า定սఞ C O 2୰
؎的ໞ定ඪ௣෵ྺ的C O 2஍ࠝ݌٩的҉ಙ定ྦ。
根据现有对气候ˉ碳循环反馈的认识，模式研

究显示，为了将CO2稳定在450ppm，21世纪的

累计排放可能需要从约670[ 630-710]GtC的模式

均值降低至约490[ 375-600]GtC。同样，如果要

将CO2稳定在1000ppm，该反馈可能会使累计排

放从约1415[ 1340-1490]GtC的模式均值降低至约

1100[ 980-1250]GtC。{ 7.3, 10.4}

ໞ定在2100୔ܛതృ௮୆ڜ೉ࡓ A 1B 的୰؎
ඪ௣ഏƗಪ஺ᅵ一རः߽ൗݡ௣૲在2300୔ఴ
ഏഽ0. 3Ƙ0. 8ૣ ( ๤1980– 1999୔པи ) ƗఊޱႵ჆
ၢׅࢃફƗഏഽ౻൤ಶߖӸݝ的ݡಪ಼್മࢃ
}。ࡇ۸൞ئ的෕؎ГԂ࡯ 10.7}

S R E S 平य地表变୷预估

图T S .32 .  地表变暖的多模式均值�同1980ˉ1999年基准期相比�，SRES情景A2�红�，A1B�㓓�和B1�㪱�，显示为20世纪模拟的延续。后两

个情景值延续至2100年以后，强迫保持不变�持续的气候变化的定义见框图 T S.9�。另一试验�强迫保持在2000年的水平�结果也展示在图中

�‭色�。这些时间序列已ࠨ除了相应控制运算的线性趋势。图中线条为多模式的平均值，䰈影部分为 ± 1标准偏差区间。不同时段的不连续

性没有物理意义，其原因是运算某个特定情景的模式的数量在每个时段和情景均存在差异�模式数量见本图�。基于同样的原因，不应当用

本图解释各情景之间的不确定性�不确定性估算见10.5节�。{ 图10.4}
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ხ۳ܠ਺মѩۉ的຃෱在2100୔ޱಶࡆࢃ
࿊գൗݡ௣૲ഏഽ。如果稳定在2100年A1B的

浓度，预计由于热膨胀，海平面每世纪的上升

速度是0.03�0.21米。假如在千年内，同工业化

前相比，全球平均变暖为1.9°C�4.6°C，格陵兰

冰盖将大部分消失，仅在山地有⅟余冰川。这

将使海平面上升7米，而且可能不可逆转。这

样的温度同反演的125,000年前的末次间冰期的

温度相当，古气候资料显示当时极地冰范围缩

小，海平面上升了4�6米。{ 6.4, 10.7}

֙ఴ଍൛ેႼЎচ׵৶࿗ݝӸƗ֓൥ܻҰ
཈示Ɨ׵৶࿗ݝӸढ़୆ᅀࡍѩۉ对є୷的ժ೗
ྦƗᅀս໊দ的ݡ௣૲ഏഽ的ڝ؎。当前对这

些过程的认识有限，而且其可能的强度也无一

致结论。{ 4.6, 10.7}

֙ఴ಍౶଍൛ကࣵხܠƗହࠥᇤѩ҉ࢃۉ
࿙ᅀࢍƗѰౖႵ჆ߋഺսٚຽ的表૲಼ن߽
的༅ᇐۉ在ѩݛ൥Ɨ೉֓。ࡍᅀࢃƗఊᇐਏࡍ
௣ޠ中׵ฆѩੇၵ出ӵເ主֤Ɨᄼढ़୆出ཊࣱ
ѩ༅ᇐ෬൅。{ 10.7}

෠ಝႯ჆௦ܠᄕෟ的۹۸଍൛य໊཈示Ɨ
在21൞ࡇս།ဣࣣསّሎੇߓ ( M O C ) ढ़୆出ཊ
๳ಝ中ؕƗ֓一些ڶֵࢍᄝӸ؎的଍൛཈示Ɨ
M O C 的中ؕढ़୆൥є୷֥չ一定Ӹ؎ޱ的Ӑఀ
འ႒。但是，现在无法对这种可能性进行可靠

的评估。为数不多的复杂程度不同的模式模拟

显示可能发生百年尺度的环流减缓。如果辐射

强迫实现稳定，mOC可能恢复，但需要数百年

时间。通过系统模式比较研究，已经建立了一

些导致分析海洋对气候变化�特别是海洋热吸

收�响应模式间差异的重要过程。{ 8.7, FAQ  10.2, 
10.3}
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T S .6  ಙᄮ的نཊ҉ࡶܸދಙ定ྦ

ಙᄮ的نཊ：

当前大气CO2和CH4的浓度以及它们的相关

正辐射远远超过了通过冰芯测量资料确定的过

去650,000年的值。{ 6.4}

化石燃料的使用、农业和土地使用已经成

为过去250年温室气体增加的主要原因。 { 2.3, 
7.3, 7.4}

燃烧化石燃料、水泥生产和天然气无烟燃

烧的CO2年排放从1990年的6.4± 0.4十亿ৼ/年增

加到2000至2005年的7.2± 0.3十亿ৼ/年。{ 7.3}

过去40年CO2、CH4和N2O辐射强迫的持

续增长率比过去至少2000年的任何时期都大。

{ 6.4}

海洋和陆地生物圈的CO2自然吸收过程清除

了50ˉ60ˁ的人为排放�例如化石CO2排放和土

地利用变化通量�。在最近几十年中，海洋和陆

地生物圈的吸收在强度上基本一致，但是陆地

生物圈的吸收更加多变。{ 7.3}

人为气溶胶产生净负辐射强迫�冷却效

应�，其幅度在北半球比南半球更大，这一点几

乎㚃定。{ 2.9, 9.2}

对温室气体、气溶胶和地表变化产生的综

合人为强迫的新的估测显示：自1750年起，人

类活动极有可能已经对气候产生了相当大的净

变暖影响。{ 2.9}

太阳辐射对全球平均辐射强迫的贡献远小

于工业化时期温室气体增加所做出的贡献。 
{ 2.5, 2.7}

T S .6.1  ಭເދሸಝఞްಁ׵ႀሷ的єߋ

：ಙ定ྦ҉ࡶܸ

对气溶胶对云特性改变的全过程ᇮ未有充

分的认识，对其相关间接辐射效应强度ᇮ没有

很好的定论。{ 2.4, 7.5}

对平流层水汽变化的原因及其辐射强迫仍

不能进行很好的量化。{ 2.3 }

对20世纪气溶胶变化产生的辐射强迫的地

理分布和时间变化仍不能进行很好的特征表

述。 { 2.4}

对大气CH4增长率最近变化的原因仍然缺乏

充分的认识。{ 7.4}

对自工业化前以来对流层臭氧浓度增加的

不同因子的作用仍不能进行很好的特征表述。

{ 2.3 }

对产生辐射强迫的地表特性和陆地-大气相

互作用仍不能进行很好的量化。 { 2.5}

有关世纪时间尺度的历史太阳变化对辐射

强迫贡献的知识并非建立在直接测量的基础

上，因此在很大程度上依赖于对物理过程的认

识。{ 2.7}
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T S .6.2   ఞްєܻߋҰ

T S .  6. 2. 1 սఞ׀ދ表

ಙᄮ的نཊ：

全球地表平均温度持续上升。在过去12年
中有11年位列自1850年以来有记录的最热的

12个年度之内。{ 3.2}

地表变暖的速度在20世纪70年代中期增

快，而且自那时起，全球陆地表面变暖的速度

是海洋变暖速度的两倍。{ 3.2}

地表温度极端事件的变化与气候变化相一

致。 { 3.8}

对中低对流层温度趋势的估测已经有了很

大的改进。从1958年至2005年，低对流层的温

度增加的速度已经略大于地表的增温速度。

{ 3.4}

已经观测到了1900至2005年许多大区域的

降水量的长期趋势。{ 3.3}

强降水事件的数量增多。{ 3.8}

自从20世纪70年代以来，干旱已经变得更

加普遍，特别在热带和亚热带地区。{ 3.3}

至少从20世纪80年代以来，对流层水汽增

多。{ 3.4}

：ಙ定ྦ҉ࡶܸ

无线电探空资料的空间覆盖面比地表资料

相差很多，而且证据显示一些探空资料的可靠

性差，特别在热带地区。有可能对流层温度趋

势的所有资料仍然存在⅟留误差。{ 3.4}

虽然大尺度大气环流的变化很明显，但是

分析的质量只在1979年后才达到最佳，这使得

对变化和变率的分析和区分变得ೄ难。 { 3.5, 
3.6}

对海洋上空的总云量和低空云量的变化，

地表观测和卫星观测结果不一致。{ 3.4}

对DT R的多年代际变化仍然没有充分的认

识，部分原因是对云量和气溶胶变化的观测有

限。 { 3.2}

在量化全球和区域降水趋势时，降水量测

量的难度仍然是一个关ߛ的问题。 { 3.3}

土壤๦情和径流的记录通常时间较短，而

且只在几个区域有记录资料，这ོ⹡了对干旱

变化进行完全的分析。{ 3.3}

有限的可用观测资料限制了对极端事件类

型的分析。极端事件ᛜ少，对其长期变化的判

定就ᛜ加ೄ难，因为目前个例不多。{ 3.8}

有关卫星时代前的产风频率和强度的资料

有限。对卫星记录资料的解释也存在⭥问。

{ 3.8}

由于缺乏足够的证据，无法确定小空间尺

度的龙ो风、冰䳍、䮾电和沙ᇬ暴是否存在变

化趋势。{ 3.8}
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T S . 6. 2. 2 ࿙çѩ׹ދ๹

ಙᄮ的نཊ：

地球的冰的总量在减少。自19世纪末以

来，山地冰川出现了大规模的退缩。冰川和

格陵兰冰盖的物质损失速度在不断加快。 { 4.5, 
4.6}

北半球积雪范围已经缩小。在过去150年
中，季节性河流和湖泊结冰期已经缩短。 { 4.2, 
4.3}

从1978年以来，北极海冰的年均面积正在

不断退缩，北极夏季冰的最小面积已经减少。

{ 4.4}

在20世纪九十年代，南极半岛和亚ᄳ森冰

架发生了冰层变㭘。分支冰川已经加速，而且

在2002年发生了拉森ˉB冰架的崩塌。{ 4.6}

从20世纪八十年代以来，多年冻土层顶部

的温度已经升高了3°C。从1900年以来，北半

球季节冻土的最大面积已经缩小了7ˁ，而且自

20世纪中叶以来，亚欧大陆季节冻土的最大深

度已经减少了约0.3米。{ 4.7}

：ಙ定ྦ҉ࡶܸ

在1960年以前，没有全球性的实地降雪资

料。没有卫星时代的经过准确标定的雪水当量

资料。{ 4.2}

没有足够资料，无法对南极海冰厚度趋势

作出任何结论。{ 4.4}

因为全球储量资料有限、面积-容积关系资

料不完整以及地理覆盖率的不均衡，在冰川物

质损失的估测中存在不确定性。 { 4.5}

对冰架和冰盖，特别是南极洲冰架和冰盖

的物质损失的估测受到对卫星测高和重力测量

检测到的变化进行标定和检验的限制。{ 4.6}

对底部变化过程和冰架动力过程的认识有

限，因此对冰流过程和冰盖稳定性的认识存在

大的不确定性。{ 4.6}
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ಙᄮ的نཊ：

从1955年以来，全球海洋温度�或热容

量�已经增高。{ 5.2}

已经观测到最近几十年大尺度区域性一致

的盐度趋势，ࡃ极地地区海水变淡，热带和亚

热带地区较浅部分的盐度增加。这些趋势同降

水变化和从低纬度地区到高纬度地区以及从大

西洋到太平洋的大气中水汽输送增多的反演结

论是一致的。 { 5.2}

在20世纪全球平均海平面上升。从19世纪

中叶到20世纪中叶，海平面上升的速度加快，

这一结论有高置信度。1993年至2003年海平面

上升的速度高于1961年至2003年的速度。{ 5.5}

海洋热膨胀以及冰川和冰帽的物质损失是

观测到海平面上升的重要原因。{ 5.5}

1993至2003年间观测到的海平面上升速度

同观测到的热膨胀和陆地冰损耗之和相ਏ合。

{ 5.5}

最近几十年海平面变化的速度在地理分布

上并不均一。{ 5.5}

自1750年以来，由于对人为排放CO2的吸

收，海洋表面的酸性增大。{ 5.4, 7.3}

"ಙ定ྦ҉ࡶܸ

海洋采样的限制意味着对全球热容量、盐

度和海平面变化的评估只有中等信度。 { 5.2, 
5.5}

对mOC趋势的观测只有低信度。{ 框5.1}

1961至2003年全球平均海平面上升似乎大

于热膨胀和陆地冰消融的结果。{ 5.5}
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ಙᄮ的نཊ：

在末次间冰期内，即约125,000年前，全球

海平面可能比现在高4至6米，主要原因是极地

冰的退缩。{ 6.4}

几次突发历史气候变化很可能同大西洋环

流变化有关，并广泛地影响了北半球的气候。

{ 6.4}

在至少30,000年内，地球很不可能自然进入

另一个冰期。{ 6.4}

地球生物化学和地球生物物理反馈曾经放

大了气候变化的影响。{ 6.4}

20世纪下半叶北半球的平均温度很可能比

过去五百年中任何五十年的平均温度都高，而

且可能这段时期也是过去1300年中最温暖的五

十年。{ 6.6}

古气候记录资料显示�高信度�，在过去

2000年中，在几个区域发生持续数十年甚至更

长时间的干旱是气候的一个周期性特征。{ 6.6}

：ಙ定ྦ҉ࡶܸ

对历史突发气候变化的发生和演变机理以

及相关气候阈值仍缺乏充分的认识。这降低了

对气候模式模拟现实突发气候变化能力的信

度。 { 6.4}

对历史冰盖退缩的程度、此类变化的速度

以及其中的过程仍缺乏充分的认识。{ 6.4}

由于缺乏古气候记录资料，对南半球和热

带地区近几百年以前的气候变率的认识受到了

限制。{ 6.6}

在现有的北半球千年尺度的温度重建中观

ᆳ到的不同的幅度和变率，以及这些差异与代

用资料和统计标定方法选择的关系仍然需要调

整一致。{ 6.6}

由于缺乏近二十年温度的广泛代用资料网

㒰，因此限制了对这些代用资料如何䖙速响应

全球变暖的认识，并限制了对其它环境变化影

响的认识。{ 6.6}
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ಙᄮ的نཊ：

温室气体强迫很可能造成了过去五十年中

所观测到的大部分全球变暖。假如没有气溶胶

和其它强迫具有ᢉ消作用的冷却效应，那么过

去半个世纪的温室气体强迫可能导致比观测到

的变暖更暖。{ 9.4}

过去半个世纪的全球变暖形势极不可能

� < 5%�㜅离外部强迫进行解释，而且很不可能

仅由已知自然外部原因引起。海洋和大气都发

生了变暖，而且变暖发生在自然外部强迫因子

可能产生冷却效应的时期。{ 9.4, 9.7}

可能人为强迫已经造成了观测到的20世纪

下半叶海洋上层数百米的普遍变暖。人为强迫

导致了海洋变暖的热膨胀以及冰川物质的损

失，而且很可能造成了20世纪下半叶的海平面

上升。 { 9.5}

在重建的北半球近ϗ百年的年代际温度变

率中有相当一部分很可能可归因于自然外部强

迫�火山⟚发和太阳变率�。{ 9.3 }

"ಙ定ྦ҉ࡶܸ

一些气候变化现象归因于人类影响的信度

当前受到辐射强迫以及反馈和观测中存在的不

确定性的影响。{ 9.4, 9.5}

小于大陆尺度的归因和低于50年时间尺度

的归因受到较小尺度的较大气候变率的限制，

并受到在外部强迫的小尺度细节中和模式模拟

响应中存在的不确定性的制约、以及受到模拟

小尺度内部变率时存在的，包括与变率模态相

关的不确定性的制约。{ 9.4}

对降水和地表气压强迫变化认识的信度低

于对温度认识的信度。{ 9.5}

由于缺乏正式对某些现象�例如一些极端事

件�的检测和归因研究或此类研究数量极少，因

而归因䰜述的范围受到了限制。{ 9.5}

缺乏完整的极端事件分析和模式不确定性

的全球资料集依然是开展区域和不同类型的极

端事件检测研究的制约因素。{ 9.4, 9.5}

虽然认识水平有所提高，但是模式模拟内

部气候变率的不确定性仍然制约着归因研究的

某些方面。例如：海洋热容量变率的模式模

拟结果和观测结果间仍然存在明显差异。 { 5.2, 
9.5}

缺乏对人为强迫对海洋热容量的增加和冰

川消融进行量化的研究以及1961至2003年海平

面收支中空白部分均属于量化人类活动对海平

面上升过程中的不确定性。{ 9.5}

T S .6.3   ఞްєߋ的ಱᆰ݉ދႀ
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仍需开发一套经过检验的模式标准，用于

比较模拟和观测结果，而且可以用来缩小可信

的气候预估区间。 { 8.2}

大部分模式仍不能控制气候漂移，特别是

在深海的气候漂移。在分析许多海洋变率的变

化时，必须将这种漂移考虑在内。{ 8.2}

在估测气候系统中不同反馈的强度时，模

式间存在较大的差异。{ 8.6}

对一些变率模态，特别是madden-Julianᤃ

荡，周期性大气阻塞和极端降水的模拟仍然存

在各种问题。{ 8.4}

在大部分模式对南大洋的模拟中都发现了

系统误差，这同瞬变气候响应中存在的不定性

相关。{ 8.3}

气候模式的制约因素仍然存在，包括现在

计算机资源能够的达到的空间分辨率有限，需

要更加广泛的集合运算以及需要把更多的乱外

过程纳入其中。{ 8.1–8.5}

T S . 6. 4. 1 ଍൛௦ܠ

ಙᄮ的نཊ：

气候模式的基础是牢固确立的科学原则，

并已证明可以重现最近气候和历史气候变化的

观测到的特征。有相当大的信度证明AOGCm模

式能够对未来气候变化，特别是大陆尺度及更

大尺度的变化提供可信的量化估值。某些气候

变量�如温度�估算的信度高于其它气候变量�如

降水�估算的信度 { FAQ 8.1} 模式的信度已经提

高，因为:

对当前气候的许多方面，包括重要的气候变

率模态和极端冷热事件模态的模拟已经有改

进；

模式分辨率、计算方法和参数化以及融入其

它的过程均已有所改进；

更加全面的䆞断试验，包括对在观测条件下

进行初始化后，模式从几天到一年预测能力

的各种检验；以及

通过国际间ण调ࡾ力对相同条件下运行的各

个模式试验的结果进行收集和分发，加大了

对模式的检查力度，并扩大了对模式性能的

䆞断分析范围。{ 8.4}

•

•

•

•
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关于云可能对全球气候变化的响应仍然存

在某些大的不确定性。{ 8.6}

ಙᄮ的نཊ：

以计算多重观测和模拟限制为基础，平衡

气候敏感性的可能区间是2°C至4.5°C，最可能

的值是3°C。很不可能低于1.5°C。{ 8.6, 9.6, 框图 
10.2}

对瞬变气候响应的限制优于平衡气候敏

感性的限制。很可能大于1°C，很不可能大于

3°C。{ 10.5}

现在对不同模式平衡气候敏感性的差异原

因已由好的认识。各种云反馈是模式间平衡气

候敏感性差异的主要原因，低云是最主要的原

因。 { 8.6}

新观测和模拟证据都强有力地支持综合水

汽递减率反馈，其强度与AOGCm中发现的强度

相当。{ 8.6}

T S .  6. 4. 2  ௣ދޠථєఞް଀ྦے
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ಙᄮ的نཊ：

即使辐射强迫物质的浓度能够实现稳定，

预计进一步的持续的变暖和相关的气候变化仍

将发生，这在很大程度上是因为与各种海洋过

程相关的时间滞后。{ 10.7}

近期变暖预估受不同的情景假设或不同的

模式敏感性的影响不大，并符合过去数十年观

测的结果。对于这里考虑到的所有AOGCm，

取与1980�1999年相对应的2011�2030年时段

的平均值，在三个不同的SRES排放情景�情景

B1,A1B和A2�下，多模式平均变暖值均处在

0.64°C�0.69°C的小幅区间之内。{ 10.3}

预估变暖的地理形势，北半球高纬度地区

和陆地的增温最高，南半球海洋和北大西洋变

暖较小。 {  10.3 }

降水变化显示确ߓ的大尺度形势：由于全

球水分循环的加强，热带降水最大值普遍增

加，亚热带地区减少，高纬度地区增加。{ 10.3}

随着气候变暖，积雪和海冰面积将减少，

冰川和冰帽将融解并将֗进海平面上升。在

21世纪，北极和南极的海冰面积都将减少。由

于正反馈，北极地区积雪减少将加速，大部分

多年冻土地区的融解深度将大大增加。{ 10.3}

依据现有的模拟，大西洋经向翻转环流

�mOC�非常可能在2100年前速度变缓。但是，

在21世纪中，经向翻转环流出现大的突然转变

非常不可能。{  10.3 }

在未来气候更暖的情况下，热浪的发生频

率会增加，而且持续时间更长。预估几乎所有

中高纬度地区结䳰日会减少，生长期延长。存

在大陆中部地区夏季少雨的趋势，意味着这些

地区干旱发生的风险增大。{ 10.3, FAQ  10.1}

未来变暖将减少地球系统�陆地和海洋�吸

收人类产生的CO2的能力。因此，在气候变暖的

情况下，䍞来䍞多的人类产生的CO2将ذ留在大

气中。这种反馈要求需要按照假设没有这一反

馈的情况所设定的大气CO2的稳定水平减少累

积排放。稳定情景的值䍞高，气候变化的量䍞

大，需要减排的量就䍞大。{ 7.3, 10.4}

"ಙ定ྦ҉ࡶܸ

21世纪后经向翻转环流�mOC�发生大的突

变的可能性ᇮ无法进行可靠的评估。到2100年
大气温室气体浓度若稳定在低和中排放情景的

水平上，经向翻转环流会在一至数百年内从最

初的不断减弱过程中恢复。但是如果强迫的强

度大和时间长，那么则不能排除经向翻转环流

出现永久性衰减的可能。{ 10.7}

同温度的预估相比，极端降水的幅度和地

理位置的模式预估结果存在较大的区间。 { 10.3, 
11.1}

气候变率�如ENSO�的一些主要模态的响应

仍因模式的不同而不一，这或许与当前各种条

件的空间和时间代表性的差异有关。{ 10.3}

许多热带气旋对气候变化的模式响应的可

靠性仍然受到热带气候模式的分辨率的限制。

{ 10.3}

对驱动一些全球和区域气候变化的重要过

程�例如ENSO，NAO，阻高，mOC，地表反

馈和热带气旋分布�的变化仍缺乏认识。 { 11.2–
11.9}

未来碳循环反馈强度仍不能充分确定̗

7.3,10.4}
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ಙᄮ的نཊ：

由于热膨胀和陆地冰的消融，21世纪海平

面将持续上升。在过去海平面上升的地理分布

就不统一，将来也不会统一。{ 10.6}

21世纪由于温室气体排放持续的预估变暖

可能在其后数百年中为海平面上升做出贡献。

{ 10.7}

即使在辐射强迫能够实现稳定的条件下，

由于热膨胀和冰盖消融，海平面上升仍将持续

数百年甚至上千年。{ 10.7}

"ಙ定ྦ҉ࡶܸ

能够分析造成南极冰盖和格陵冰盖发生大

的䖙速的动力变化的关键过程的模式还不存

在，这些动力变化可能增加溢入海洋的冰。

{ 10.6}

靠观测仍不能很好地对冰盖表面物质平衡

�融化和降水�对全球气候变化的敏感性作出充

分的限定，而且在模式中也有大差异。因此，

对如果全球变暖持续，可能导致格陵兰冰盖消

失的全球变暖幅度的研究存在很大的不确定

性。{ 10.7}
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ಙᄮ的نཊ：

在下一个50年中，所有人类可居住的大陆

以及许多次大陆地区的平均温度将很可能以超

过全球平均的速度增加，而且增加量会大大超

过自然变率引发的增温。{ 10.3, 11.2–11.9}

在大部分次极地和极地地区降水可能增

加。这种增加的结论是尤为确ߓ的，而且非常

可能发生在欧洲北部的大部分地区、加ᣓ大和

美国东北部以及北极地区的年降水以及亚洲北

部和西㮣高原的冬季降水过程中。{ 11.2–11.9}

在许多亚热带地区降水可能减少，特别在

亚热带的朝着极地方向的边缘地区。这种减少

的结论是特别确ߓ的，而且非常可能会发生在

欧洲和非洲▦Ј地中海地区的年度降水以及西

南▇大利亚的冬季降水过程中。{  11.2–11 .9}

许多地区日降水极值可能会增加。这种增

加很可能发生在欧洲北部、南亚、东亚、▇大

利亚和新西兰，所列地区也部分反映出在已出

⠜的科研文献中现有资料存在的不均衡的地理

覆盖率。{  11.2–11 .9}

"ಙ定ྦ҉ࡶܸ

某些地区缺乏区域气候变化的重要方面的

研究，特别缺少有关气候极端事件的研究。 {  
11.2–11 .9}

各大气-海洋环流模式对一些关键区域�例

如：南美洲北部、▇大利亚北部和㧼䌿ࢦ地

区�的降水变化的模拟结果表明缺乏一致性。

{ 10.3, 11.2–11.9}

在许多区域，气候的精确空间尺度是由地

形生成的，但缺乏足够的信息来描述气候变化

如何在这些尺度上体现。 { 11.2–11.9}  
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ӏ໠的໠฼的ႋႯ: 
这些常问的问题直接摘自主报告的有关章节并汇集于此。当涉及具体问题时，请参䯙常问的问题原引报告中的

相关章节。

֙ႋႯᆊัӏ໠的໠฼൏Ɨ౯φၢ༶١൛ႋႯ:
IPCC，2007： 气候变化 2007：自然科学基础，ᬓᑰ间气候变化专䮼ྨ员会第一工作组第四次评估报告 [ Solo-
mon, S., D. Q in, m. manning, Z . Chen, m. marqui s, k.B. Averyt, m.T ignor 和 H.L. miller等]。英国，ࠥḹ，ࠥḹ大

学出⠜社和美国，纽约。
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气候系统是一个复杂的、各部分相互作用的系
统，包括大气、陆地表面、雪和冰、海洋和其它水
体以及生物。气候系统中的大气部分决定了气候
最明显的特征；气候常常被定义为“天气的平均状
态”。气候通常被描述为从数月到数百万年的一段时
间内(通常采用30年的时间段)的气候、降水和风的
平均值及变率。由于其内在动力作用的影响，以及
影响气候的外部因子(称为强迫)的变化，气候系统随
着时间而逐渐演变。外部强迫包括诸如火山⟚发、
太阳变化等自然现象以及人为引起的大气成分的变
化。太阳辐射为气候系统提供了动力。改变地球的
辐射平衡有三种最基本的方法：1)改变入射的太阳
辐射(例如由于地球䔼道发生了变化或太阳本身的变
化)；2)改变被反射的那部分太阳辐射(称为反照率；
例如由于云量、大气微粒或地表植被的变化)；和
3)改变地球向空间的长波辐射(例如由于温室气体浓

度的变化)。反过来，通过各种反馈机制，气候直接
和非直接地对上述变化做出反应。

在白天，每一⾦钟内，到达面向太阳的地球大
气顶层表面的能量为每平方米�,���⪺特，而均᨞到
整个地球，每⾦钟内到达每平方米表面的能量只有
上述数值的四分之一�见图��。到达大气顶层的太阳
光中约有���被反射回太空。而被反射的太阳光中约
有三分之二是由于云和大气中被称为Ā气溶胶ā的
小微粒反射的。࠽下的三分之一是由地球表面上浅
色的地区ü主要是雪、冰和沙漠ü反射的。当发生
大规模的火山⟚发时，⟚发物被喷入大气中非常高
的地方，这就会使气溶胶反射的太阳光量发生十分

显㨫的变化。

F A Q 1 .1 �图1. 地球年度和全球平均能量平衡估算。从长期来䆆，地球和大气吸收的入射太阳辐射的量与地球和大气向外辐射的长波辐射的量是持平
的。入射的太阳辐射中约有一半被地球表面吸收。通过加热与地表接触的空气�上升暖气流�、蒸发和被云以及温室气体吸收的长波辐射，能量被传导
到大气中。大气反过来又以长波辐射将能量反馈给地球，和向外辐射到太空。出处：kehl和T renberth�1997年�。

�接下义�
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一般而言，降雨能在一到两周内清除大气中的
气溶胶，但是如果࠻烈的火山⟚发产生的物质被喷
送到比最高层的云还要高得多的地方，这些气溶胶
会在影响了气候一到两年之后，才会降至对流层，
然后由降水将其输送回地表。因此，大规模的火山
⟚发能够䅽全球表面平均气温下降约半ᨘ⇣度，并
且持续数月甚至数年的时间。一些人为产生的气溶
胶也反射了大量的太阳光。

没有被反射回太空的能量被地球表面和大气吸
收了。每平方米约吸收240⪺特�Wm - 2�。为了与入
射的能量保持平衡，地球本身也必须向太空辐射出
平均起来等量的能量。地球通过向外释放长波辐射
来实现这种能量的平衡。地球上的每一样东西都不
地释放出长波辐射。这就如同一个人感受到火辐ذ
射出的热能一样；一个物体的温度䍞高，它辐射出
的热能就䍞多。要释放出240Wm - 2的能量，物体表
面温度必须达到-19R&。这比地球表面的实际温度要
低得多�全球平均表面温度约14R&�。然而，在地球
表面以上5公里高处，温度为-19R&。

地球表面之所以如此温暖是由于温室气体的存
在，它们包㻍住了部分地球表面发出的长波辐射。
这种包㻍效应被称为自然的温室效应。最重要的温
室气体是水汽和二氧化碳。而大气中最主要的组成
部分 — 氮气和氧气 — 不具໛这样的温室效应。另一
方面，云也会发᣹类似于温室气体的包㻍作用；但
是这种作用被云的反射作用ᢉ消，而且从平均而
言，云ᕔᕔ对气候产生冷却的作用�然而局部地区会
感受到云的增温效应；有云的໰晚ᕔᕔ比无云的໰
晚要温暖，因为云向地表辐射长波能量�。人类活动
释放的温室气体增强了包㻍效应。例如，在工业化
时代，大气中的二氧化碳含量增加了约35%，现在
被公认为是由于人类活动造成的，主要是燃烧化石
燃料和毁林。因而，人类已经显㨫地改变了全球大
气的化学成分，进而对气候产生了实质的影响。

因为地球呈球形，到达热带地区的太阳能量比
到达较高纬度地区的能量多，因为在纬度较高的地
方，太阳通过大气和和海洋环流，包括风暴系统，

能量从赤道地区输送到高纬度地区。从海洋或陆地
表面蒸发水也需要能量，当水蒸气在云中凝结的时
候，这种称为潜热的能量被释放出来�见图1�。大
气环流主要是通过这种潜热的释放来驱动的。反过
来，通过风作用在海洋水体的表面，以及通过降水
和蒸发来改变海洋表面的温度和盐度，大气环流又
驱动了许多海洋环流。

由于地球的旋转，大气环流型态更偏东西向，
而不是南北向。大尺度的天气系统嵌在中纬度西风
带中，向两极地区输送热量。这些天气系统是十分
常见的移动低压和高压系统，以及与之相Ԉ随的冷
锋和暖锋。由于陆地-海洋温差和山脉以及冰盖等䱰
⹡，环流系统中的行星尺度大气波的地理位置ᕔᕔ
会被大陆和山脉固定住，但是它们的ᤃ幅会随着时
间改变。因为波的型态使然，在北美洲出现一个特
别冷的冬季的同时，在地球的另一个地方会出现一
个特别暖的冬季。气候系统中各个部分的变化，如
冰盖尺度的变化、植被类型和分布的变化、大气或
海洋温度的变化都会影响大气和海洋的大尺度环流
特征。

气候系统中有许多反馈机制能放大� “正反
馈”�或缩小�“负反馈”�气候强迫变化的效应。例
如，温室气体浓度的增加使地球气候变暖，雪和冰
就会开始融化。雪和冰融化后，原来㮣在雪和冰下
面的深色的地面和水面䴆了出来，这些深色的表面
吸收更多的太阳热量，就会造成进一步增温，进而
又造成更多的雪、冰融化，周而复始，ᛜ演ᛜ烈。
这种反馈循环被称为“冰-反照率反馈”，放大了最初
由于温室气体的增加而造成的变暖。试图破解复杂
的地球气候系统的科学家们一直把探测、认识和精
确地量化气候反馈作为其大量研究工作的重点。
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气候通常被定义为平均天气，因此，气候变化
和天气是相互交织的。观测显示天气一直处于变化
之中，而一段时间内天气变化的统计数据反映出气
候变化的特征。虽然天气和气候密ߛ相关，但二者
之间也存在重要的区别。科学家们常被问到这样的
问题：如果Ҫ们连从现在开始数周之后的天气都无
法预测，Ҫ们又如何预测从现在开始50年后的气
候˛这实际上是常见的一种把天气和气候混为一䇜
的现象。天气的混沌状态使得数天之后的天气难以
预料。然而，根据大气成分或其它要素的变化来预
估气候的变化�也就是长期的平均天气�是非常不同
且相对而言较ᯧ解决的问题。䅀如，៥们不可能预
测某个人的具体死亡年龄，但是៥们可以很有把ᦵ
地说工业化国家人们的平均死亡年龄大约是75岁。

另外一种常见的混淆天气和气候的现象是仅߁一次
寒冬或是地球上某个地区温度较低就否认全球变暖
极热和极冷的现象始终是存在的，尽管它们的频率
和强度随着气候的变化而变化。但是，如果把天气
状态作了空间和时间平均后，数据清᱄地显示了全
球在变暖的事实。

气象学家投入大量的工作来观测、认识和预测
天气系统逐天的演变。应用决定着大气运动、增
温、冷却、降雨、降雪和水分蒸发过程的物理学概
念，气象学家基本上已经能够成ࡳ地预测未来数天
的天气。制约数天之后天气可预测性的一个主要因
素是大气的基本动力特性。在二十世纪六十年代，
气象学家Edward Lorenz发现初始状态的细微差别能

F A Q 1 .2 �图1,气候系统各组成部分、其过程和相互影响的示意图.

�接下义�
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使最终的预报结果出现很大差异这就是所谓的㵈㵊
效应；一只㵈㵊在某个地方᠛动㖙㝔�或某个其它微
小的现象�，在理论上，可以随后改变远方异地的天
气状况。这种效应的核心是混沌理论，即研究某些
变量的微小变化如何使复杂系统呈现显而ᯧ见的随
机结果。

然而，混沌理论并不意味着完全无序。例如，
风暴系统发展过程中的各种条件如果出现细微的差
别，也许会改变风暴系统到达的日期或者它的确ߛ
路径，但是那个区域和那段时间的平均温度和降水
�也即气候�仍将保持不变。因为天气预报面对的一
个重要问题是如何获知预报期初始的全部状况，所
以气候可以被ⳟ作是与天气的㚠景状况有关的。更
确ߛ的说，气候可以被视为是与整个地球系统的状
态有关的，包括大气、陆地、海洋、雪、冰、和生
物�见图1�，它们共同形成全球㚠景状况，决定着天
气的状态。 例如，影响秘鲁沿海地区天气的厄尔尼
诺。厄尔尼诺确定了无序效应所产生的天气状态发
展变化的限度范围。而拉尼娜确定的是另一种不同
的限度范围。

又例如，人们❳ᙝ的夏季和冬季之间的剰明对
比。季节的更替是由于地球系统吸收和辐射的能量

在地理分根据地球系统热能的基本变化来确定的，
特别是使热量滞留在地表附近的温室气体效应不断
增强，这是由大气中二氧化碳和其它温室气体的量
决定的。与预报未来数周的天气状况相比，预估未
来50年由于温室气体的变化而造成的气候变化是
非常不同的问题而且解决起来要容ᯧ得多。换হ䆱
说，预测由于大气成分的变化而发生的长期变异比
预测单独的天气事件要容ᯧ得多。В个例子，៥们
无法预测投ᦋ一ᵮ⹀Ꮥ或一粒傄子的结果，但是៥
们能够预测多次投ᦋ的统计结果。

虽然有许多要素不断影响着气候，科学家已经
确定人类活动已成为一个主要的作用力，而且是过
去50年里观测到的大部分变暖的成因。人为引起的
气候变化主要是由于大气中温室气体含量的变化造
成的，此外大气中微粒�气溶胶�的变化，以及土
地使用的变化等也是气候变化的原因。随着气候发
生变化，某些类型的天气事件的概率受到影响。例
如，随着地球平均温度升高，一些天气现象的发生
频率和强度也在增加�如热浪和强降雨�，而另外一
些天气事件的发生频率和强度在减少�如极端寒冷的
天气事件�。
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太阳为地球的气候提供动力，它以甚短波的
形式辐射能量，主要是可见光或近可见光�如紫外
线�。到达地球大气层顶的太阳能中大约有三分之
一被直接反射回太空。余下的三分之二主要被地球
表面，其次被大气吸收。为了平衡被吸收的入射能
量，地球本身也必须向太空辐射出平均起来等量的
能量。因为地球比太阳的温度要低得多，它辐射的
波长要长得多，主要是红外光�见图1�。陆地和海
洋释放的热辐射中有很多被大气，包括云吸收了，
然后又被辐射回地球。这就是所谓的温室效应。温
室中的⦏⩗๭减少了空气流动，提高了温室内的气
温。与之类似，地球的温室效应使地球表面的温度
升高，但是其物理过程不同。如果没有自然的温室
效应，地球表面的平均温度会降到水的冰点以下。
因此，没有地球的自然温室效应，就不可能有៥们
现在的生活。但是，人类的活动，主要是燃烧化石
燃料和毁林，大大地加强了自然温室效应，引起全

球变暖。

大气中含量最高的气体是氮气�干燥大气中的
含量为78%�和氧气�含量为21%�，它们没有温室效
应。温室效应来自于那些更加复杂而且不太常见的
分子。水汽是最重要的温室气体，其次是二氧化碳
�CO2�。甲烷、氧化亚氮、臭氧和少量存在于大气
中的若干其它气体也具有温室效应。在潮湿的赤道
地区，空气中的水汽含量非常高，以致于温室效应
已经很强，因此增加少量的CO2或水汽对射向地表
的红外辐射量只有很小的直接影响。但是在冷而干
的极地地区，增加很少量的CO2或水汽会产生大得
多的效应。但是在冷而干的极地地区，增加很少量
的CO2或水汽会产生大得多的效应。同样，冷而干
的大气上层中增加少量水汽所产生的影响比在近地
表增加同量水汽的影响要大得多。

F A Q 1 .3 �图1,自然温室气体效应的理想模式。详情见文中。

�接下义�
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气候系统中的某些组成部分，特别是海洋和生
物，影响着大气中温室气体的浓度水平。最重要的
一个部分是植物吸收大气中的CO2，然后通过光合
作用将其�和水�转化成碳水化合物。在工业化时
代，人类活动增加了大气中的CO2含量，主要是通
过燃烧化石燃料和毁林造成的。

向大气中增⏏更多的CO2会增强温室效应，从
而使地球气候变暖。变暖的量取决于各种反馈机
制。例如，由于温室气体浓度水平增高，大气变
暖，大气中的水汽含量也随之增加，进而又增强了
温室效应。这反过来又引起了进一步的变暖，而水
汽含量又接着增加，这是一种不断自៥强化的循
环。水汽反馈的效应非常强，由它所引起的温室效
应增强的量是增加CO2所引起的温室效应增强量的

两倍。

其它重要的反馈机制包括云。云能有效地吸收
红外辐射，因此产生较大的温室效应，从而使地球
增温。云也能有效地反射入射的太阳辐射，从而使
地球降温。云的几乎任何方面的改变，诸如云的类
型、位置、水含量、云高度、微粒大小和形状、云
的存续时间等等都会影响云对地球的增温或降温效
应的程度。有些变化放大了增温效应，而其它变化
减弱了增温效应。目前正在开展很多研究，以便更
好地认识云如何随着气候变暖而发生变化，以及这
些变化又如何通过各种反馈机制来影响气候。



���

ӏ໠的໠฼

ӏ໠的໠฼2. 1

ಭ৒׵ࠊ೉ތႋఖఞްєࠪߋఊთሸಝႜའ
པи೉ތƪ

人类活动通过改变大气中温室气体、气溶胶
�微小颗粒物�和云的量对气候变化做出贡献。最大
的贡献源是燃烧化石燃料，向大气中释放二氧化碳
气体。温室气体和气溶胶影响气候的途径是改变入
射的太阳辐射量和向外的红外�热�辐射量，它们都
是地球能量平衡的一部份。改变这些气体和微粒在
大气中的含量或特性能够导致气候系统的增温或冷
却。自从工业化时代�大约1750年�开始以来，人类
活动对气候的总体影响是变暖的。在这个时代，人
类对气候的影响超过了太阳活动、火山⟚发等自然
过程的变化带来的影响。

໘൰ఞ体

人类活动导致了四种主要气体的排放：二氧化
碳�CO2�，甲烷�CH4�，氧化亚氮�N2O�和卤烃�一
组含氟、氯和溴的气体�。这些气体集聚在大气中，
导致浓度随着时间而增长。在工业化时代，所有这
些气体都在大气中有重大增长�见图1�。所有这些增
长都归੢于人类活动。                 

二氧化碳的增长是交通、建筑物取暖和制冷、生
产水泥和其它产品使用化石燃料的结果。毁林释
放出CO2，并减少了植物吸收的CO2量。二氧化
碳也会通过一些自然过程释放，如植物腐⚖。

甲烷的增长是与农业、天然气输配和ൗഒ฿ඟ有
关的人类活动造成的。自然过程也释放甲烷，例
如发生在湿地的自然过程。目前，大气中甲烷浓
度不处于增长状态，因为在过去的二十年里增长
率下降了。

氧化亚氮也是人类活动排放的，例如使用肥料和
燃烧化石燃料。土壤和海洋里的自然过程也释放
N2O。

卤烃气体浓度的增长主要是人类活动的结果。自
然过程也是一个小的排放源。主要的卤烃气体包
括氯氟烃�如CFC-11和CFC-12�，在人们发现它
进入大气后会破坏平流层臭氧前，它已被广泛地
用作制冷ࠖ和用于其它工业过程。由于旨在保护
臭氧层的国际规则的实施，氯氟烃气体的浓度正
在下降。

臭氧是一种温室气体，它在大气中经由化学反应
不断产生又不断被破坏。人类活动增加了对流层

•

•

•

•

•

中的臭氧含量，因为活动排放出的一氧化碳、碳
氢化合物和氧化亚氮经过化学反应产生出臭氧。
如上所述，人类活动释放的卤烃破坏平流层中的
臭氧，在南极上空造成了臭氧空洞。

水汽是大气中含量最高和最重要的温室气体。但
是，人类活动对大气中水汽含量的直接影响是很
小的。但是，通过改变气候，人类能对水汽含量
造成很大的非直接影响。例如，大气温度䍞高，
它能容纳的水汽就䍞多。人类活动排放出的甲烷
也影响水汽含量，因为甲烷在平流层通过化学过
程被破坏后会产生少量的水汽。

气溶胶是存在于大气中的小微粒，有各种大小、
浓度和化学成分。有些气溶胶是直接排放到大气
中的，有些是通过排放的其它化合物反应形成
的。气溶胶包括自然形成的化合物和人类活动排
放形成的化合物。化石燃料和生物质燃烧增加了
含硫化合物、有机化合物、和黑碳�煤烟�。䴆天
采ⷓ和工业过程之类的人类活动增加了大气中的
ᇬ埃。自然气溶胶包括地表释放的ⷓ物粉ᇬ、海
盐气溶胶、陆地和海洋的生物排放、以及火山⟚
发产生的硫酸盐和粉ᇬ气溶胶。

•

•

F A Q 2 .1 �图1.  过去的2000年里，重要的长ᇓ命温室气体在大气中的浓

度。自1750年以来的增长归੢于工业化时代的人类活动。浓度单位是百

万分率（ppm）或是十亿分率，分别表示在大气采样的每一百万个或每

十亿个空气分子中所含的温室气体分子数目。（对本报告第6和2章中的

数据作了综合和简化。）

0 2005

(CO2)

(CH4)

(N2O)
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FAQ 2.1 ൐ી൥ڜതృ௮ƪ

什么是辐射强迫˛能够引起气候变化的因子，如温室气体，的影响常常用辐射强迫来计算。辐射强迫用来衡
量当影响气候的因子发生改变时，地球-大气系统的能量平衡受到ᗢ样的影响。之所以使用“辐射”一词是因为这些
因子改变地球大气中入射的太阳辐射和向外的红外辐射。这种辐射平衡调节着地球的温度。“强迫”一词被用来表
示地球的辐射平衡被迫偏离了它的正常状态。

辐射强迫常常用“在大气层顶测度的全球每单位面积的能量变化率”来表示，使用的单位是“⪺特每平方米”�见
图2�。如果某个因子或一组因子的辐射强迫估算为正值，地球-大气系统的能量平衡最终将增加，导致系统增温。
反之，如果辐射强迫为负，能量将最终减少，导致系统降温。气候学家面Ј的重要ᣥ៬就是ᡒ出影响气候的所有
因子、确定它们施加强迫的机制、量化每个因子的辐射强迫和估算该组因子最终的辐射强迫之和。

F A Q 2 . 1�图2.  气候变化辐射强迫的主要部分概述。所有这些辐射强迫都是影响气候变化的一个

或多个因子造成的，它们与文中讨论的人类活动和自然过程相关联。图中的数值反映了2005年

的强迫与工业化时代初（约1750年）的对比。人类活动使长ᇓ命气体、臭氧、水汽、地表反照

率、气溶胶和凝结ሒ迹发生了重大变化。1750年到2005年间，自然强迫的ଃ一重大增长是太阳

辐射。正强迫导致气候变暖，负强迫导致冷却。每个ᔽ柱上的细黑线表示每个数值的不确定性

范围（本报告中的图2.20调整后得到本图）。

ൺಭ৒׵ࠊႜའ的ႀሷ的
തృ௮ڜ

图2显示了受人类活动影响的一
些因子所贡献的辐射强迫。这些数
值反映了与工业化时代初�大约在
1750年�相比较的总强迫。图中列出
的温室气体都是៥们最了解的由人
类活动产生的温室气体，它们增长
所带来的强迫都是正数值，因为每
种气体都吸收地球向大气的红外辐
射。在这段时期中，二氧化碳的增
长所造成的强迫是图中所有温室气
体中最大的。对流层臭氧增加也是
变暖的原因之一，而平流层臭氧减
少造成了降温。

气溶胶微粒通过反射和吸收大
气中的太阳辐射和红外辐射来直接
影响辐射强迫。一些气溶胶造成正
辐射强迫而其它气溶胶则造成负辐
射强迫。各种气溶胶直接辐射强迫
的总和是负值。气溶胶通过改变云
的属性，也会造成负辐射强迫。 

工业化时代以来的人类活动已
经改变了全球土地覆盖的自然状
态，主要是由于农⬄、草原和森林
的改变。人类活动还改变了冰和雪
的反射特性。总体而言，结果可能
是由于人类活动，地球表面现在反
射更多的太阳辐射。这种变化导致
了负辐射强迫。

�接下义�
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在具໛适ᅰ的低温和高湿的地区，亲机产生持
久稳固的线状凝结ሒ迹�凝结ሒ�。凝结ሒ是ो云的
一种，它能反射太阳辐射并吸收红外辐射。全球亲
机㧹运产生的线状凝结ሒ迹增加了地球的云量，估
计产生少量的正辐射强迫。

ሸಝєߋᄶӵ的ڜതృ௮

自然强迫是由于太阳活动变化和火山⟚发造成
的。在工业化时代，太阳辐射输出逐渐增加，造成
了少量的正辐射强迫�见图2�。这种变化是在11年轮
回一次的太阳辐射周期变化之外的。太阳能量直接
加热气候系统，还能影响大气中某些温室气体的浓
度，如平流层臭氧。火山⟚发能造成短期�2-3年�的
负强迫，这是因为大气中的硫酸盐气溶胶暂时增加

了。自从1991年发生的上一次大规模火山⟚发�Ⲃ纳
图म火山�以来，平流层中目前不存在火山气溶胶。

对比当今和工业化时代初，由于太阳辐射变化
和火山活动造成的辐射强迫估值的变化都比人类活
动造成的辐射强迫估值的变化小得多。因此，在今
天的大气中，人类活动造成的辐射强迫相对于自然
过程造成的辐射强迫估值而言，会对当今和未来的
气候变化产生更重要的作用。
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过去���年的仪器观测显示全球的表面温度都
已升高，但区域之间有很大差异。就全球平均而
言，在上个世纪的增温分两个阶段发生，����年代
到����年代�����R&�，和增温更强的����年代至今
�����R&�。在过去的��年里，增温呈现加速，而且在
过去的��年中有��个年份位列有记录以来最温暖的
��个年份。在地表以上，自从����年代末以来的全
球观测显示对流层�地表ᕔ上直到��公里高处�的增
温速度⿡快于地表，而平流层������公里的高空�自
����年以来显㨫降温。这与物理学上的推断和大多
数模式结果是一致的。海洋温度上升、海平面升
高、冰川融化、北极海冰减少和北半球积雪减少等
现象也证实了全球变暖。

没有ા一支温度计能够测量全球温度。但是利
用分布于全球陆地各区域的数千个站的温度计获取
的观测值与在全球海洋上㟾运的船㠊采集的海表温
度观测值，៥们能估算出每个月的全球平均温度。
为了获取随时间的连贯变化情况，实际上分析观测
数据的重点是距平�每个站点的观测值与气候均值的
差距�，因为距平的准确性不容ᯧ被数据到报率的变
化影响。目前៥们已经能够使用����年至今的观测
数据，不过在��世纪下半叶的观测远没有覆盖到全
球，自����年在南极开始观测后，数据覆盖面有了
很大改善，而在����年左右有了卫星观测后，数据
覆盖是最好的。

在过去的一百年里�从����至����年�见图��，
地表温度的全球平均值增加了大约����R&。但是，增
温情况随季节或地点的变化呈现不稳定和差别。从
����年到大约����年，除了与自然变率相联系的温
度起伏外，总体没有出现很大的温度变化，但这也
或许部分是由于数据采集十分有限的结果。����年
代到����年代出现了全球平均温度的上升�����R&�，
随后⿡微下降了一点����R&�，这之后一直到����年
又出现了䖙速升温�����R&��见图��。这其中，
����年和����年是最暖的�这两年在统计上难分ԃ
ӆ�，而在过去的��年中�����ˉ����年�有��个年
份位居��个最暖年之列。总体上，陆地比海洋增温
多，特别是����年代以来。从季节㾦度而言，冬季
的增温要⿡微多一点。城市和城市地区的增温更高
�常被称为城市热岛效应�，但是仅局限在一定的空
间范围内，而且通过尽量在全球温度数据中ࠨ除受
影响的站点以及通过增大误差范围，这种效应已被
考虑�图中用♄色带表示�。

ӏ໠的໠฼3. 1

ƪߋഺᄿဩ的єن౶的໘؎ᆥ在׀

����年以来，少数几个地区的平均温度下降
了，最主要的是北大西洋北部靠近格陵兰的地区。
而这段时期里，增温最强的是亚洲大陆㝍地和北美
洲北部。但是，上述地区具有很大的年际变率，因
此最明显的增温信号还是出现在中纬度和低纬度的
部分地区，尤其是热带海洋地区。在图�下方左边
的图框显示了����年以来的温度趋势，太平洋温度
趋势的特点是与厄尔尼诺有关的增温地区和降温地
区。

现在已经能够分析世界上许多区域�北美洲和
南美洲南部的部分地区、非洲南部和▇大利亚�每
日温度极值的长期变化。特别是，这些记录显示自
����年代以来非常寒冷的白ᰐ和໰晚的数目在减
少，而极热的白ᰐ和温暖的໰晚的数目在增加�见常
问的问题����。在南、北半球的大多数中纬度和高
纬度地区，无䳰季节都变长了。在北半球，主要表
现为春季提前到来。

除了上述地球表面的数据外，从����年以来，
利用天气气球，对地表以上的温度也实现了较大范
围的观测，而从����年起又开始获得卫星观测数
据。所有的数据都根据仪器和实际观测᪡作的不同
做了必要调整。利用微波卫星数据，߯建了关于厚
厚的大气层的Ā卫星温度记录ā，包括对流层�从地
表向上约��公里�和对流层下层�大约�����公里的高
空�。尽管这些新的分析资料对不同卫星ᨁ载的��种
仪器做了交ঝ标定，并且对观测时间和卫星高度的
变化进行了᷵正，温度趋势中仍存在不确定性。

就��世纪��年代末以来的全球观测来ⳟ，最
近的数据集显示对流层增温速度⿡快于地表，而
����年以来平流层显㨫降温。这与物理学上的推
断和大多数模式结果一致，它们显示了温室气体浓
度增加在对流层增温和平流层降温过程中起到的作
用；臭氧减少也对平流层降温起了很大作用。

与观测到的地表温度增加一致的是，河流和湖
泊冰期缩短了。此外，在��世纪，几乎全世界都出
现了冰川质量和面积减少的现象；格陵兰冰盖融化
的现象最近䍞来䍞明显；在北半球的许多地方，积
雪减少了；在各个季节，北极海冰的厚度和面积都
减少了，春季和夏季最为严重；海洋在变暖；由于
海洋热膨胀和陆地冰的融化，海平面在上升。

�接下义� 
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F A Q  3.1 �图1：(上图)：观测到的全球年平均温度 �黑点�以及与资料的简单拟合。左边的䕈表示与1961-1990年平均值相比的ⶽ平，右边的䕈显示了

估计的实际温度�℃�。该图表明了与过去25年�咘色�、50年�‭色�、100年�紫色�和150年�红色�的线性趋势拟合，这些时间分别对应于1981-2005、

1956-2005、1906-2005和1856-2005年。请注意，最近的时间段䍞短，ؒ斜度就䍞大，这表明温度正在加速上升。㪱色᳆线是平滑后的表述，记录了年

代际的变化。为得到这些波动的意义，对该线给出了每10年5%-95%�浅♄色�的误差区间�这样每年的值都会超过这些极限值�。利用估算的20世纪辐

射强迫驱动的气候模式算出的结果�第9章�表明在约1915年之前几乎没有什么变化，大部分20世纪初的变化可归因于自然界发生的影响，如太阳辐射

变化、火山⟚发和自然变率。从约1940-1970年期间，快速的工业化以及随后的二៬增加了北半球的污染，造成了降温。而在20世纪70年代中期之后

二氧化碳和其它温室气体的增加主导了观测到的升温。�下图�利用卫星记录估算的1970-2005年线性全球温度趋势图，左边是地表温度趋势图，右边

是地表到约10公里高度的对流层温度趋势图。♄色区域表示资料不完整。请注意当地表温度变化时如果对流层卫星记录中存在空间上比较一致的变

暖，那么这种变暖与陆地和海洋的关系就更明显。
1  摘自HadCRUT 3数据集
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观测显示，降水量、强度、频率和类型正在发
生变化。降水的这些方面普遍展示大的自然变率，
厄尔尼诺以及大气环流形势的变化�如北大西洋涛
动�也具有实质性影响。在降水量方面一些地方已观
测到1900-2005年期间明显的长期趋势：北美和南美
的东部、北欧以及北亚和中亚明显多雨，但在㧼䌿
南部非洲、地中海和中亚则少雨。在北部区域、ࢦ
降水偏多，但降水形式是雨而不是雪。已观测到普
遍的强降水事件的增多，甚至在总降水量减少的地
区也是如此。这些变化与全球海洋变暖引起的大气
中水汽增加有关，尤其是在低纬度地区。在某些区
域发生的旱♒和⋾⍱均有所增加。

降水是降雨、降雪和从云中降落的其它形式的
冻结的或液态的水的总称。降水是间ℛ性的，降水
在发生时的特征在很大程度上取决于温度和天气条
件。后者决定了通过风和表面蒸发供应的水汽以及
它如何在风暴中聚集在一起，如云。随着水汽的凝
结就形成降水，这种凝结通常发生在空气上升而引
起空气膨胀并使气温下降时。向上的运动产生于空
气⠀䍞山脉、暖气团在较冷气团的上方�暖锋�、冷
气团在较暖的气团下面推动�冷锋�、地表局部加热
形成的对流以及其它的天气和云系。因此，这些因
素中任何一个的变化都会改变降水。由于降水图中
的降水地点ᕔᕔ是零散的，因此៥们用Ꮹ尔咬干旱
强度指数来表示降水的总体趋势�见图1�，该指数
利用降水和对蒸发变化的㉫略估算来衡量土壤的湿
度。

如果地表有充足的水汽�因为水汽总是存在于海
洋及其它潮湿表面的上空�，那么因人类活动引起的
温室效应增强而造成的升温的后果则是加大了蒸发
量。因此，地表水汽有效地ᡂ演了“空调”的㾦色，因
为蒸发所用的热量使空气变得更湿润而不是使气温
升高。观测到的这种现象的后果是夏季通常要么温
暖和干燥，要么ޝ⠑和潮湿。北美和南美东部的地
区多雨�图1�，因此气温比其它地区上升幅度低�见
常见问题3.3，图1：暖日的变化�。但是，在冬季的
北半球大陆，更多的降水与偏高的温度相关，因为
在较暖的条件下大气的持水能力会增加。然而，在
降水通常有所增加的区域,气温升高�常见问题3.1�更
加干燥，这使降水变化在图1中变得不太明显。

由于气候变化,一些直接影响改变了降水量、强
度、频率和类型。变暖使地表变干加速，增加了干
旱发生的可能性和强度，这在世界很多地方都已观
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测到�图1�。然而，一个既定的物理规律�克ࢇ修斯-
克拉ᶣ龙关系式�决定了气温每上升1℃大气持水量
可增加约7%。对相对湿度趋势的观测ᇮ无定论，但
表明从地表到整个对流层相对湿度保持大致相同，
因此气温的上升将使水汽增加。在20世纪，基于海
洋表面温度的变化可以估算出海洋上空的大气中的
水汽约增加了5%。由于降水主要来自于靠存䌂在大
气中的水汽为来源的天气系统，这就普遍增加了降
水的强度以及暴雨和暴雪事件的风险。基本理论、
气候模式模拟结果以及主观证据都证实由于水汽增
加造成的偏暖的气候导致了更多的强降水事件，甚
至在总年降水量略有减少的情况下也是如此，而且
预计在总降水量增加时甚至会发生更强的降水事
件。因此,偏暖的气候增加了干旱的风险�无雨的地
方�和⋾水的风险�下雨的地方�，但会发生在不同的
时间和/或地点。例如，2002年夏天欧洲普遍发生⋾
⍱，但随后一年即2003年发生了破纪录的热浪和干
旱。⋾水和干旱的分布和时间在很大程度上受到厄
尔尼诺事件周期的影响，特别是在热带和中纬度环
太平洋的多数国家。

在气溶胶污染䙂盖地表使其免受阳光直接照射
的地区，蒸发的下降减少了供给大气的总体水汽。
因此，即使由于水汽量增加会产生更强降水的可能
性，但降水的持续时间会缩短,降水的频率会减少，
因为大气中的水汽需要较长时间补充。

降水特征局地和区域的变化也在很大程度上取
决于大气环流形势，而这些大气环流形势则取决于
厄尔尼诺、北大西洋涛动�NAO；用来衡量北大西洋
冬季西风带的强度�以及其它形式的变率。其中一些
观测到的环流变化与气候变化相关。一个相关的风
暴路径的改变使一些地区多雨，而使另一些地区�经
常在附近�少雨，这就造成复杂的变化形式。例如，
在欧洲，20世纪90年代的一次活跃的NAO使北欧雨
水增多，而地中海和北非地区的天气条件变得干燥
�图1�。从20世纪60年代末到80年代末在㧼䌿ࢦ地区
发生了持续干旱�见图1�目前仍在持续，但没有以前
那样强。通过大气环流的变化，这次旱情已与太平
洋、ॄ度洋和大西洋洋盆的热带海洋表面温度形势
相关。非洲大部分地区普遍发生干旱，在热带和亚
热带地区更为普遍。

由于气温上升,以降雨而不是降雪形式发生降水
的可能性增加，尤其是在雪季开始的⾟季和雪季结
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束的春季，以及在气温接近结冰的地区。在许多地
方观测到这种变化，尤其是在北半球中高纬度的陆
地上，这些变化导致降雨增加,但积雪减少，并因此
减少了夏季的水资源，而这时却最需要水。然而，
降水通常是零星和间ℛ性的，这意味着观测到的变
化形势很复杂。长期记录强调降水形势每年不尽相
同，长达多年的持续干旱通常会在某个年份发生暴
雨，例如能感受到厄尔尼诺现象的影响。美国西南
部地区2004-2005年冬季潮湿，而随后发生了6年的

F A Q 3 . 2�图1：1990-2002年月平均Ꮹ尔咬干旱强度指数�PDSI�最重要的空间分布形势�上图�。PDSI是一种表示干旱的主要指数，它通过把以前的降水

量和大气中水汽估值�基于气温�代入一个水分统计系统，衡量地表水汽的累计ѣ值。下图表示这种空间分布形势的符号和强度从1990年以来发生的变

化。当下图中显示的值为正�负�时，红色和‭色区域表示相对平均值少雨�多雨�，㪱色和㓓色区域表示比平均值雨水偏多�偏少�。平滑的黑色᳆线表

示十年的变化。时间序列基本上对应一种趋势，这种降水分布形势及其变化占全球陆地地区1990-2002年间PDSI线性趋势的67%。因此它显示了非洲干

旱普遍增多，如：尤其是在㧼䌿ࢦ地区。还请注意雨水偏多的地区，尤其是北美和南美东部以及欧亚大陆的北部。根据Dai等整理 (2004b)。

干旱而且积雪低于常年平均值，这或许是一个例
子。
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1950年以来，热浪数量增加，热໰的数量也普
遍增多。由于陆地降水有所减少，同时由于偏暖的
条件造成蒸发增加，因此受干旱影响的地区域也有
所扩大。总之，导致⋾水的日强降水事件的数量增
加了，但不是所有地方都如此。热带风暴和产风的
频率每年相差很大，但有证据表明，自20世纪70年
代以来它们的强度和时间长度显㨫增加。在温带，
风暴路径和强度的变化反映了大气环流的主要特
征，如北大西洋涛动。

在世界的几个区域已发现了各种类型极端气
候事件出现变化的迹象。指时间超过1%、5%和
10%�一种极端�或超过90%、95%和99%(另一种极
端 )的值被视为极端事件。热໰或热ᰐ (在后面讨
论)是指超过90个百分点温度的ᰐ໰，而冷໰或冷ᰐ
则是指低于10个百分点的ᰐ໰。强降水的定义是每
天的降水量大于95个百分点�或“特大降水”，99个百
分点�。

在过去50年的陆地采样区，每年发生冷໰的天
数显㨫减少，而每年发生热໰的天数却大幅增加�图
1�。虽然冷໰发生的减少和热天的增多很普遍，但
总体上不太明显。最低和最高气温的分布不但转向
更高的值，与整体变暖一致，而且过去50年极端寒
冷值的升温幅度要大于极端高温的升温幅度�见图
1�。更多的极端高温意味着热浪发生的频率增加。
更多的迹象包括观测到䳰冻天数趋少以及Ԉ随的绝
大多数中纬度地区平均气温升高。

极端事件变化的一个主要迹象是观测到过去
50年中纬度地区强降水事件增多，甚至在平均总降
水量没有增加的地方�另请参䯙常问的问题3.2�。关
于特大降水事件，也报告有日Ⲟ增多的趋势，但可
提供结果的地区不多。

干旱由于持续时间长，因此比较容ᯧ衡量。虽
然有许多种干旱指标和标准，但许多研究都采用月
总降水量和温度平均值，并将它们综合成一种被称
为Ꮹ尔咬干旱强度指数�PDSI�的衡量方法。从20世
纪中期开始计算的PDSI显示，许多北半球陆地区域
从20世纪50年代中期以来存在很大的少雨趋势，欧
亚大陆南部的多数区域、非洲北部、加ᣓ大和阿拉
斯加都普遍少雨�常问的问题3.2，图1�，
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而北美和南美东部则呈现相反的趋势。在南半
球，陆地表面在20世纪70年代潮湿，在60年代和
90年代相对少雨，从1974年至1998年存在少雨的趋
势。欧洲在整个20世纪较长时间的记录没有显示出
显㨫的趋势。虽然过去20-30年大幅地表变暖也有可
能造成少雨，但20世纪50年代以来陆地降水的减少
有可能是少雨的原因。有一乍研究表明，全球非常
干旱的陆地地区�定义为PDSI低于-3.0的地区�自20世
纪70年代以来其面积翻了一翻之多，同时，厄尔尼
诺-南方涛动造成一开始的降水减少，而随后主要由
于地表变暖而造成降水增多。

大的自然变率䙂盖了热带风暴和产风的频率和
强度的变化。厄尔尼诺-南方涛动极大地影响了全球
热带风暴的位置和活动。从全球着ⴐ，对产风潜在
破坏程度的估测表明自20世纪70年代中期以来呈大
幅上升趋势，风暴持续时间趋长，强度偏高。这种
活动与热带海表温度密ߛ相关。20世纪70年代以来
全球强产风的个数和比例大幅增加再次证实了这种
关系，尽管气旋总数和气旋天数在多数海域略有减
少。具体而言，20世纪70年代以来4类和5类产风的
个数约增加了75%。最大增幅在北太平洋、ॄ度洋
和西南太平洋。但是，北大西洋产风的个数在过去
11年中有9年高于常值，并终于在2005年߯下破纪录
的季节。

基于在地面和高空对流层的多种测量，风暴在
20世纪后半叶呈向两极转移的趋势并且北半球冬季
风暴路径活动增多。这些变化是与北大西洋涛动的
相关的变化的一部分。从1979年至20世纪90年代中
期的观测显示，每年十二月至㖠年二月，整个对流
层和平流层下部的极地西风带大气环流呈增强的趋
势，同时ᗹ流向两极转移，风暴路径活动增多。观
测到的小尺度♒ᆇ性天气现象(如龙ो风、冰䳍和雷
暴等)变化的证据绝大多数是局地性的，比较分散，
难以得出普遍性结论；许多地区这些现象的增多主
要因为公众的意识得到提高，而且收集这些现象报
告的工作得到改进。

                                                            �接下义�
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F A Q  3.3 ɼ图1：观测到的1951-2003年极端温度出现频率的趋势，按1961-1990年时段的值确定。低10个百分点的图：(a)冷໰和

(b)冷ᰐ；高90个百分点的图：(c) 热໰和 (d) 热ᰐ。只计算格点区的趋势，每个格点区在此时段至少有40年的资料且资料时间至

少到1999年。在黑色ᇕ闭线包括的区域中，趋势显㨫性达到5%。在每幅图的下方是全球年时间序列距平�1961-1990年�。红线表

示年代际变化。所有全球指数都显示出5%的显㨫性。根据Alex ander 等整理。(2006)。
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ᢉ消格陵兰和南极西部沿海地区因冰溢出增加和格
林兰表层融化而变㭘的程度。

    冰通过复杂的方式与周围的气候相互作用，因

F A Q  ���� 图�：极地表面气温�A、G�、北极和南极海冰面积�B、

F�、北半球冻土面积�C�、北半球积雪面积(D)和全球冰川物质平衡

�E�按时间序列ⶽ平�与长期平均值的差�。图E中的红色实线表示累

计的全球冰川物质平衡；其它图中的红色实线表示年代际变化�见

附件3.A�。

是的。观测表明，全球尺度的冰雪量正在减
少，特别是自1980年以来，而且过去十年在加速减
少。当然在有些地方还有所增加，其它一些地方变
化不大（图1）。大多数高山冰川面积ᛜ来ᛜ小。
春季积雪提前退缩。北极的海冰在各个季节都在退
缩，夏季尤为显㨫。有报告称常年冻土层、季节性
冻土和河湖冰在减少。格陵兰和南极西部冰盖的一
些重要沿海地区以及南极半岛的冰川正在变㭘，造
成海平面上升。冰川、冰帽和冰盖融化对海平面
上升的总贡献估计在1993-2003年期间每年上升了
1.2± 0.4毫米。

连续的卫星测量ᤩ获到地球上大部分季节性陆
地积雪，并表明自1996年以来北半球春季积雪面
积每十年约减少了2%。但⾟季或初冬没有多大变
化。在许多地方，尽管降水增加但春季仍发生积雪
减少的情况。

卫星资料ᇮ无法对河湖的结冰情况或是季节性
或常年冻土层进行类似可靠的测量。然而目前已有
许多局地和区域的报告发表，总体上似乎揭示了常
年冻土层变暖，夏季解冻的常年冻土层厚度增加，
冬季季节性冻土层的厚度减少，常年冻土层的地域
范围缩小，季节性河冰和湖冰的结冻期缩短。

1978年以来,卫星资料对两个极区的海冰范围
进行了连续观测。在北极地区，海冰的年平均面积
每十年减少2.7± 0.6%，而夏季的面积每10年减少7.4 
± 2.4%。南极海冰面积没有明显的趋势。目前可以
获得厚度资料，尤其是从潜㠛获得资料，但仅限于
北极中部，这些资料表明1958-1977年和1990年海
冰厚度约减少了40%。但是, 这可能对整个北极地
区海冰变㭘估计过高。

绝大多数山地冰川和冰帽一直不断退缩，退
缩可能始于1850年前后。虽然许多北半球冰川在
1970年左右有几年收支基本平衡，但之后退缩加
快。冰川和冰帽融化使得在1991-2004年间海平面
每年上升了0.77 ±  0.22毫米。

两者加在一起，格陵兰冰盖和南极冰盖很有可
能正在退缩，1993-2003年期间，格林兰的贡献是
每年使海平面约上升0.2± 0.1毫米，南极使海平面约
上升0.2± 0.35毫米。有证据表明2005年加速融化。
格陵兰和南极东部高纬度严寒地区的冰盖加厚有可
能是因为降雪增多，高纬度冰盖的增厚远远不足以

�接下义�
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此具体变化的原因ᇮ不完全清᱄。虽然如此，不可
避免的事实是，在局地温度高于冰点温度时冰会融
化。

尽管在许多情况下降雪增多，但积雪和山地冰
川仍在退缩，这也就意味着气温在升高。同样，虽
然积雪的变化影响冻土层和河湖冰，这似乎并不足

以解释观测到的变化，也就意味着局地气温的升高
很重要。已观测到的北极海冰减少可在历史环流和
温度变化驱动的模式中较好地模拟出来。在一些寒
冷的中部区域观测到冰盖上的降雪增加，沿海地区
表面的融化和靠近许多沿海地区的次冰架的融化都
与变暖相一致。这些冰雪变化在地理上的广泛性表
明普遍变暖是导致地球总冰量损失的原因。
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是的，有确ߓ的证据表明全球海平面在20世纪
逐渐升高，在公元初和公元1900年期间变化很小之
后，目前正在以更快的速度上升。预计本世纪海平
面将以更快的速度上升。导致全球海平面上升的两
个主要原因是海洋热膨胀�水变暖导致发生膨胀�和
由于融化导致的陆地冰的损失。

全球海平面在数千年中大约上升了120米�大约
在21,000年前�，并在3000年前和2000年前之间的
时期稳定下来。海平面指标显示，从那时起到19世
纪晚期全球海平面变化并不非常明显。对现代海平
面变化的仪器记录显示海平面上升始于19世纪。对
20世纪的估算显示，全球平均海平面是以每年1.7毫
米的速度上升。

从90年代初以来可获得的卫星观测资料提供了
几乎全球范围的更准确的海平面高度数据。这种长
达十年的卫星测高资料集显示，1993年以来海平面
一直在以每年3毫米的速度不断上升，大大高于前半
个世纪的平均值。沿海潮汐测量站的测量结果证实
了这个观测结论，并指出在前几十年中也有类似的
上升速度。

与气候模式的结论相同，卫星资料和水位图观
测结果显示，世界各地的海平面上升并不均匀。在
有些地区，上升的速度比全球平均上升速度高几
倍，而其它一些地区的海平面正在下降。海平面变
化速度的这种大的空间变化也可以从水位观测中推
导出来。海平面上升速度的空间变化主要是由于不
均匀的温度和盐度变化并与海洋环流的变化有关。

最近几年获得的近乎全球的海洋温度资料集能
够直接计算热膨胀。人们相信，平均而言，在1961-
2003年这段期间里，由于观测系统变得更好，热膨
胀和陆冰融化大约各占观测到的海平面上升的一
半，当然在估算中ᇮ存在一些不确定因素。

最近几年在观测到的海平面上升速度与热膨胀
及陆冰损失的合计之间取得了合理的一致，这也表
明了陆地㪘水量变化幅度的上限，而人们对此仍相
对知之甚少。模式结果表明，由于气候变化的驱
动，在陆地㪘水量方面没有任何净趋势，但存在年
际和十年的大波动。然而，在最近的1993-2003年
中，在观测到的海平面上升和已知贡献的总和之间
的小差异可能是由于未量化的人类引起的过程�例
如：抽取地下水、水库㪘水、湿地排水和毁林�。

预计21世纪全球海平面上升的速度要大于1961-
2003年的速度。例如，根据《IPCC排放情景特别报
告》�SRES�中关于到21世纪90年代中期的A1B情
景，全球海平面将比1990年高0.22-0.44米，每年约上
升4毫米。与过去一样，未来海平面的变化在地理上
不会是均一的，在典型的模式预测中，区域的海平
面变化幅度在平均值上下0.15米。预计热膨胀将在海
平面上升中发᣹一半以上作用，但陆冰随着本世纪
时间的推移冰物质将会䍞来䍞快地损失。一个重要
的不确定因素涉及冰盖溢流的冰是否会因为最近几
年观测到的冰流加速而继续增加。这会增加海平面
上升的量，但由于对相关的过程了解有限，没有把
ᦵ以量化的方式预估其增加量。

图1显示了全球平均海平面过去的演变以及按
SRES A1B情景对21世纪作出的预估。

F A Q 5 . 1�图1：按时间序列的过去和对未来预估的全球海平面�根据

1980-1999年平均值反演�。无法获取1870年以前时期的全球海平面测量

值。♄色䰈影区表示在估算的长期海平面变化速度方面存在不确定性

�6.4.3节�。红线是利用验潮仪重建的全球平均海平面�5.5.2.1节�，红色

䰈影区是指相对于平滑᳆线的变化范围。㓓线表示从卫星测高仪观测到

的全球平均海平面。㪱色䰈影区表示SRES A1B情景相对于1980-1999年

平均值的21世纪模式预估范围，并单独根据不同观测进行了计算。

2100年之后的预估结果䍞来䍞多地依赖于排放情景�见第10章，讨论本报

告按其它情景作出的海平面上升预估�。在未来几百年或几千年内,海平

面可能会上升若干米�10.7.4节�。
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地球的气候在所有时间尺度上都发生了变化，
其中包括远在人类活动能够发᣹作用之前。在认识
这些气候变化的成因和机制方面取得了很大的进
展。地球辐射平衡的变化是过去气候变化的主要驱
动因子，但这些变化的原因各不相同。任何一种情
况，无论是冰期、ᘤ龙时代的暖期或是过去一千年
中的波动，其具体原因都必须单独确定。在许多情
况下，现在已经能够很有信心地确定其成因，利用
各种量化模式可以重建许多过去的气候变化过程。

全球气候是由地球辐射平衡所决定的�见常问的
问题1.1�。有三种基本途径可以改变地球的辐射平
衡，从而导致气候变化: (1) 改变射入的太阳辐射�例
如，地球䔼道或太阳自身的变化�；(2) 改变太阳辐
射的反射率�该反射率称之为反照率，它可以通过云
层的变化、被称为气溶胶的颗粒物或陆地层等来改
变�；(3) 改变辐射回空间的长波的能量�例如，通过
改变二氧化碳的浓度�。此外，局地气候也取决于风
和洋流如何分布热量。所有这些因素都在过去的气
候变化中发᣹了作用。

从冰期开始到过去近300万年的周期中，有充
分的证据显示，这些变化与地球围绕太阳的䔼道的
周期变化有关，这些周期也即所谓的米兰科维༛周
期�图1�。这些周期改变了每个纬度每个季节接收
的太阳辐射�但几乎对全球年平均值没有影响�，
៥们可以以天文精度计算出这些周期。目前仍就冰
期具体从何时开始和结束进行讨论，但有许多研究
表明，北半球各大洲夏季日照至关重要: 如果低于
某个阈值，过去冬季的雪在夏季就不会融化，随着
䍞来䍞多的雪积累下来，冰盖就开始增厚。气候模
式的模拟结果证实冰期的确可以这样开始，同时还
利用一些简单的概念模式在䔼道变化的基础上成ࡳ
地“后报”了过去冰期的开始。与前几个冰期的开始
相类似，下一次北半球夏季日射的大幅减少将在
30,000年后开始。

大气中的二氧化碳�CO2�虽然不是首要原因，
但它在冰河期也起到重要的作用。南极冰芯资料
显示，二氧化碳在寒冷的冰川时代浓度很低�~190 
ppm�，在温暖的间冰期浓度要高�~280ppm�，大
气CO2随着南极气温的变化而变化，滞后期约有几
百年。由于从冰期开始到结束的气候变化持续数千
年，这些变化多数是受到

二氧化碳正反馈的影响 ;  即:由于米兰科维༛周
期最初引发的小幅冷却随着二氧化碳浓度下降而被
放大。只有在考虑到二氧化碳作用的情况下，冰期
气候的模拟�见第6.4.1节的讨论�才能产生Ҹ人⒵意
的结果。

在上个冰期发生了20起突变的和࠻烈的气候转
迁，在北大西洋周边的记录中尤为突出�见6.4节�。
这些变迁不同于冰川间冰期的周期，在此周期内没
有大的全球平均温度变化：格陵兰和南极的变化不
同步，在南大西洋和北大西洋呈相反方向。这意味
着已经不需要全球辐射平衡的重大变化就能引发上
述变迁；在气候系统中的热量重新分布就足以触发
变迁。事实上有确ߓ的证据表明，海洋环流和热输
送的变化可以解释很多这些突发事件的特征；沉积
物资料及模式模拟显示其中一些变化可能是由那个
时代环绕大西洋的冰盖不稳定性及与之相关的淡水
释放到海洋所触发的。

在过去的5亿年期间，气候历史上也曾发生过偏
暖的时期，地球可能完全没有冰盖�地质学家可从岩
石上的冰叶标迹予以判别�，而不像今天的格陵兰
和南极被冰盖覆盖。追溯到过去一百万年以上的有
关温室气体的资料，即超过南极冰芯年代的数据，
仍有相当大的不确定性。但对地质采样的分析表明

F A Q 6 . 1,图1。驱动冰期的周期�米兰科维༛周期�的地球䔼道变化示意

图。“T ”表示地䕈ؒ斜度的变化，“E”表示离心力的变化�由于椭圆䔼道短

䕈的变化引起�，“P”代表岁差，即以䔼道上某一特定䔼道位置上，地䕈

ؒ斜方向的变化。出处：Rahmstorf 和 Schellnhuber (2006)。.

�接下义�
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无冰暖期与大气中二氧化碳高浓度相ਏ合。在百万
年时间尺度上，二氧化碳浓度的变化是由于地壳构
造活动引起的，它影响到海洋和大气与固体地球的
CO2交换。如℆了解这些古代气候的更多详情，请
参䯙文框6.1。

过去气候变化的另一个可能的原因是太阳能量
输出的变化。最近几十年的观测表明太阳能量输出
在11年的周期中有略有变化�接近0.1%�。太阳黑子
观测�可追溯到17世纪�以及从宇宙辐射产生的同位
素资料证明了太阳活动的长期变化。数据相关性和

模式模拟结果均表明，在工业化时代开始前的一百
万年中，太阳变化和火山活动有可能是导致气候变
异的首要原因。

这些例子说明过去不同的气候变化都有不同的
原因。自然因子在过去引起气候变化的事实并不意
味着目前的气候变化是自然的。如此类推，森林火
♒长期以来一直是自然界雷ߏ造成的，但并不意味
着火♒不可能是由一位㉫心的䴆㧹者引发。常问的
问题2.1讨论了与自然影响相比，人类如何引起最近
的气候变化。
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气候在整个地球历史中和所有时间尺度上一直
在变化。当前的气候变化在某些方面并非异常，但
在另外一些方面则属异常。与过去50多万年相比，
大气中CO2的浓度现已经达到߯记录的高值，并且还
在以异常快的速度继续这种趋势。与至少过去五百
年、甚至可能超过一千年相比，目前的全球温度是
偏暖的。如果这种变暖持续下去，所引起的本世纪
气候变化，用地质术语来说将是极端异常的。当前
气候变化的另一个异常方面是它的成因：过去的气
候变化源于自然原因�参见FAQ 6.1�，而过去50年的
大部分变暖是因人类活动所致。

  
在对当前的气候变化和早期的自然变化进行比

较时，必须区分三点不同。首先，必须明确是在对
ા些变量进行比较：是温室气体浓度，或者温度�或
者其它气候参数�，是它们的绝对值，还是其变化速
率˛其次，࣓ߛ把局地变化同全球变化相混淆。局
地气候变化通常比全球气候变化大得多，因为局地
因子�如海洋或大气环流的变化�能够把热量和水汽
从一个地点转移输送到另一个地点，局地反馈会产
生影响�如海冰反馈�。相比之下，全球平均温度的
较大变化需要某种全球强迫�如温室气体浓度的改变
或太阳活动�。第三，必须区分时间尺度。与一百年
的时间尺度相比，几百万年的气候变化可能要大得
多，并且有不同的成因�如大陆漂移�。

当前关注气候变化的主要原因是大气二氧化碳
�CO2��和其它一些温室气体�浓度的增加，这种增
加在第四纪�过去约两百万年�中是十分罕见的。过
去650,000年间的CO2浓度是从南极冰芯准确获知
的。在这段时期内，CO2浓度在冷冰川期的低值180 
ppm和暖间冰期的高值300ppm之间变化。在过去一
个多世纪里，浓度值快速增加而大大超出了这一范
围，现在为379ppm�参见第2章�。相比之下，在上
一个冰期结束时，CO2浓度约80ppm的上升花费了
5000多年的时间。高于当前值的浓度值仅在几百万
年以前出现过�参见FAQ  6.1�。

温度是一个比CO2�全球充分混合气体�更难重建
的变量，因为它在全球各个地方的意义不尽相同，
因此单一的记录�如冰芯�只具有有限的Ӌ值。局地
温度的变化，即便是短短几十年的变化，都可能达
到几ᨘ⇣度，这远远大于过去一个世纪中约0.7℃的
全球变暖信号。

大尺度�全球或半球�平均分析对于全球变化更
有意义，在这种尺度下，大部分局地变化达到平均
值，变异较小。有足够覆盖范围的仪器记录仅能追
溯约150年。在时间上做进一步追溯，对来自树木
年轮、冰芯等代用资料进行汇编使得追溯时间超过
一千年，其空间覆盖有所减少�参见第6.5节�。尽管
在那些重建结果中存在差异，以及存在明显的不确
定性，但所有已发表的重建结果表明，中世纪时期
的温度是温暖的，17、18和19世纪降冷到低值，此
后䖙速变暖。中世纪的温暖水平是无法确定的，但
在20世纪中期可能再次达到了这一水平，只是从那
时起才有可能超过这一水平。这些结论也得到气候
模拟的支持。在二千多年以前，温度变化没有被系
统地汇编成大尺度的平均值，但它们也并未提供追
溯到全新世�过去近11,600年；参见6.4节�的比当前
全球年平均温度偏暖的证据。有强烈的迹象表明，
直到约3百万年以前，一直盛行着偏暖的气候，使得
全球冰盖大大缩减，海平面更高。因此，目前的变
暖从过去几千年的时间范围内ⳟ似乎是异常的，但
站在更长的时间尺度上ⳟ则并非异常，在这种尺度
上，构造活动的变化�可能由温室气候浓度自然、缓
慢的变化所驱动�变得有关系了�见框6.1�。

一个不同的问题是目前的变暖速率。代用资料
中记录的全球气候变化是否较快˛过去一百万年间
最大的温度变化发生冰川期，在这段时期，全球平
均温度从冰期的4℃变化为暖间冰期的7℃�局部变
化要大得多，如在大陆冰盖附近�。然而，资料表
明冰期结束时的全球变暖是一个渐进的过程，历时
近5000年�参见第6.3节�。因此很明显，根据以ᕔ的
变化，目前全球气候变化的速率要快得多，且十分
异常。经常讨论的冰期气候突变�参见第6.3节�绝不
是反例，因为这种突变大概是由海洋的热量输送所
至，它们不太可能影响到全球的平均温度。

进一步沿时间追溯到冰芯资料以前的时代，沉
积物和其它ḷ案资料的时间分辨率分辨不出当前这
样快速的变暖。因此，尽管过去发生过较大的气候
变化，但没有证据显示这些变化是以比当前气候变
暖更快的速率发生的。如果认识到对本世纪变暖的
预估约为5°C�范围的上限�，则地球将如其在上一个
冰期结束时那样，可能经历相同大小的全球平均增
温；没有证据显示过去5000万年时间里的任何全球
增温能比得上这一未来可能的全球变化速率。
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是的，工业时代大气中二氧化碳�CO2�和其它温
室气体的增加是由人类活动引起的。事实上，观测
到的大气中CO2浓度的增加并不反映人类排放的总
量，自1959年起，它仅占人类活动所释放的CO2的
55%。其余部分已被陆地上的植物和海洋吸收。在
所有情况下，大气中温室气体的浓度及其增加是由
源�来自人类活动和自然系统的气体排放�)和汇�大
气中的气体通过变换转化为不同的化合物�确定的。
人类活动产生的CO2排放量有75%以上是由化石燃
料的燃烧�加上水泥生产的少部分影响�产生的。其
余部分则是由土地利用变化�主要是毁林�引起的。
关于甲烷 — 另一种重要的温室气体，在过25年里由
人类活动产生的排放已经超过了自然排放。关于氧
化亚氮，人类活动产生的排放等于对大气的自然排
放。大多数长生命期的含卤气体�如氟利ᯖ�是由人
类产生的，工业化时代以前它们在大气中是不存在
的。平均而言，自前工业化时期以来，现在的对
流层臭氧增加了38%，这种增加是由人类活动排放
的短生命期污染物在大气中的反应产生的。CO2的
浓度现在为百万分之379�ppm�，甲烷大于十亿分
之1,774�ppb�，二者很可能远远高于过去至少650 
kyr间任何时候的浓度值�在这一期间，CO2维持在
180-300ppm，甲烷维持在320-790ppb�。最近的变化
率是᚞人的和空前的；CO2的增加在1kyr中从未超过
30ppm而今天，在߮߮过去的17年里CO2就上升了30 
ppm。

ถߋဥل

燃烧化石燃料产生的CO2排放�图1a�再加上水泥
制造的贡献，占到自前工业化时期以来大气中CO2浓
度增加的75%以上。其余部分的增加来自森林ⷡӤ
�和相关的生物量燃烧�占主导的土地利用变化，以
及改变农业规范的影响。所有这些增加都是由人类
活动引起的。自然碳循环无法对过去25年间大气中
的碳以CO2形式从3.2增加到4.1GtCˋ年做出解释�一
个GtC等于1015克碳，即十亿ৼ碳。�

自然过程，如光合作用、呼吸作用、衰变和海
表气体交换，导致陆地与大气�估计~120GtCˋ年�，
以及海洋与大气�估计为~90GtCˋ年；参见图7.3�间
CO2源和汇的大规模交换。在过去15年里，自然过
程，如光合作用、呼吸作用、衰变和海表气体交

换，导致陆地与大气�估计~120GtCˋ年�，以及海洋
与大气�估计为~90GtCˋ年；参见图7.3�间CO2源和
汇的大规模交换。在过去15年里，自然碳汇导致约
3.3GtCˋ年CO2的少量净吸收，部分ᢉ消了因人为因
子引起的排放。如果过去15年里不是因自然汇吸收
了将近一半的人类活动产生的CO2，其在大气中浓度
的增加可能会更加明显。

根据大气中CO2的特性可知，大气中CO2浓度的
增加是由人类活动引起的，特别是重碳原子与轻碳
原子的比率发生了变化，这种变化可归结为化石燃
料碳的增加。此外，在CO2增加的同时，大气中氧
和氮的比率有所下降；这是预料之中的，因为化石
燃料燃烧时会消耗氧。有一种形式的重碳-碳-13同位
素，在植被中，以及在从过去的植被形成的化石燃
料中并不Є富；在海洋所含的碳中，以及在火山或
地热的排放中则较为Є富。大气中碳-13同位素的相
对数量一直在下降，这表明增加的碳来自化石燃料
和植被。碳还有一个稀有的放射性同位素-碳-14，它
存在于大气的CO2中，但不存在于化石燃料中。在大
气核℺器试验前，碳-14相对量的减少表明有化石燃
料碳增加到大气中。

੟ఞ体ݪ

大多数长生命期的大气含卤气体的浓度是由人类活
动引起的。在工业化以前，只有少量自然发生的含
卤气体，如甲基溴化物和甲基氯化物。在20世纪的
后50年里，化学合成新技术的发展导致化学生产的
含卤气体激增。人类生产的主要含卤气体的排放如
图1b所示。图中㒬制出氯氟碳化物�CFC�的大气生
命期为45-100年，氢氯氟碳化合物�HCFC�的大气生
命期为1-18年，氢碳氟化合物�HFC�的大气生命期为
1-270年。全氟化碳�PFC，未标出�可以在大气中存
留数千年之久。作为关于消耗臭氧层物质的蒙特利
尔议定书及其修正案的结果，包括CFC在内的一些主
要含卤气体的浓度目前正在地球表面趋于稳定或者
减少。HCFC的浓度�其生产准໛在2030年ذ止�，以
及京都议定书中的气体HFC和PFC的浓度目前还在增
加。  
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在城市的空气中、城区的下风方，以及生物量
燃烧地区的对流层臭氧浓度明显偏高。自工业化前
时代以来，对流层臭氧中38%�20-50%�的增加是由
人类造成的�参见图1e�。

1960年至1999年期间，CO2、CH4和N2O综合辐
射强迫的增加，与1800年以前的二千年间任何40年
周期相比，很可能至少要快六倍。

ມࡑ

由人类活动产生的甲
烷�CH4�源超过了自然系统
的CH4源�图1c�。1960年至
1999年期间，CH4浓度的增
长与1800年以前的二千年间
任何40年周期相比，平均至
少要快六倍，尽管从1980年
起增长率几乎为零。向大气
排放CH4的主要自然源是湿
地。其它自然源包括白㱕、
海洋、植被和甲烷水合物。
产生甲烷的人类活动包括使
用煤和天然气生产能源、ൗ
ഒ฿ඟ、但养反ߡ动物�如
⠯、㕞等�、稻作农业，以及
生物量燃烧。CH4一ᮺ排放
后，在其被清除之前可能在
大气中存留约8.4年，清除主
要通过对流层中的化学氧化
完成。CH4的小的汇包括土
壤的吸收，以及最后在平流
层中的毁灭。

ဥߋ࿷֒

由人类活动排入大气的氧化亚氮�N2O�源近似
等于自然系统的排放源�图1d�。1960年至1999年期
间，N2O浓度的增加与1800年以前的二千年间任何
40年周期相比，平均至少要快二倍。N2O的自然源
包括海洋、大气中⇼的化学氧化，以及土壤。热带
土壤是一个向大气排放N2O的特别重要的源。排放
N2O的人类活动包括肥料中的氮转化为N2O，以及随
后从农业土壤中的排放；生物量燃烧；养⠯；以及
某些工业活动，包括尼龙的生产。N2O一ᮺ排出，在
其被清除之前可能在大气中存留约114年，它主要在
平流层中毁灭。

对ੇұԠဥ

对流层臭氧是由大气中的光化学反应产生的，
反应涉及一些先导化学物质，如一氧化碳、CH4、
᣹发性有机化合物，以及氮氧化物。这些化学物质
通过自然生物过程排放，以及通过人类活动排放，
包括土地利用变化和燃烧燃料。由于对流层臭氧的
生命期相对较短，仅能在大气中持续几天到数周，
因此其分布是高度可变的，且与其先导化合物的Є
度、水汽和日光有关。

F A Q 7 . 1,图1.根据第4和第7章列В的详细资料分析

对大气温室气体浓度变化的贡献。在图 (a)-(d) 中，

人为源用‭色表示，自然源和汇用㓓色表示。在图 

(e)中，为人引起的对流层臭氧量用‭色表示，自

然臭氧量用㓓色表示。(a)CO2的源和汇�GtC�。每

年CO2通过类活动释放到大气中，这些活动包括化

石燃料的燃烧和土地利用的改变。人类活动排放的

CO2只有57— 60%驻留在大气中。有一些溶解到海

洋里，还些溶解到在植物的生长过程中进入到植物

体内。与土地有关的通量是针对1990年代的；化石

燃料和水泥通量，以及海洋的净吸收是针对2000-

2005年这一时期的。所有的数值和不确定性范围均取自表7.1。 (b)1990年

�浅‭色�和2002年�深‭色�CFC及其它含卤化合物的全球排放。这些化

学物质全部是由人类生产的。这里，“HCFC”包括HCFC-22、-141b和-

142b，“HFC”包括HFC-23、-125、-134a和-152a。1Gg=109g�1,000ৼ�。

大部分资料来自第2章列В的报告。(c)1983-2004年期间CH4的源和汇。

CH4的人为源包括能源生产、ൗഒ฿ඟ、反ߡ动物�如⠯、㕞等�、稻作

农业，以及生物量燃烧。1 T g=1012g�100万ৼ�。数值和不确定性为表

7.6中CH4相应合计值的平均值和标准差。(d) N2O的源和汇。N2O的人为

源包括肥料中的氮转化为N2O以及随后从农业土壤中的排放、生物量燃

烧、但养⠯，以及某些工业活动，包括尼龙制造。源的数值和不确定性

为表7.7的中点和限定范围。N2O的损耗取自第7.4章。(e) 19世纪和20世

纪初，以及1990-2000年期间的对流层臭氧。对流层臭氧生成的增加是人

为所致，是燃烧化石燃料或生物燃料时排放的污染物在大气中发生化学

反应所产生的。工业化前的数值和不确定性范围取自IPCC第三次评估报

告� T AR�的表4.9，是根据重建的观测资料估算的。现在的合计值及其不

确定性范围是本报告表7.9中引用的模式结果的平均值和标准差，未考虑

T AR中的数据。
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气候模式提供有关未来气候变化，特别是大陆
及其以上尺度的气候变化的可靠量化估算具有相当
高的可信度。这种可信度源于模式是建立在获得公
认的物理原理基础之上的，以及它们再现观测到的
当前气候和过去气候变化的特征的能力。某些气候
变量�如温度�的模式估算可信度高于其它变量�如降
水�。在几十年的发展中，模式始终提供一幅因温
室气体增加而引起气候显㨫变暖的稳固而明确的图
像。

气候模式是气候系统的数学表达式，用计算机
代ⷕ表示，并在ࡳ能强大的计算机上运行。模式可
信度的一个来源在于以下事实：模式的基本原理是
建立在物理定律基础之上的，如质量守恒定律、能
量和动力定律，同时还有大量的观测资料。

模式可信度的第二个来源是模式模拟当前气候
重要方面的能力。通过把模式的模拟结果与大气、
海洋、冰雪圈和地表的观测结果比对，可以对模式
进行定期和广泛的评估。在过去十年里，通过组织
过多模式的“相互比对”，对模式的评估达到空前的
水平。在表示许多重要的平均气候特征方面，如大

气温度、降水、辐射和风的大尺度分布，以及海洋
温度、海流和海冰覆盖的大尺度分布，模式表现出
重要的和不断提高的技Ꮋ。模式还能对许多跨䍞不
同时间尺度观测到的气候变异分布型态的重要方面
进行模拟。实例包括重要季风系统的前进与后退、
温度的季节性偏移、风暴路径和雨带，以及温带地
面气压的半球尺度起伏变化�北半球和南半球的“环
状模”�。对一些气候模式，或与之有密ߛ关系的变
形，还可以通过用它们预测天气和制作季节预报来
对其进行测试。这些模式在此类预报中证明它们的
技Ꮋ，表明能够在较短的时间尺度上表述大气环流
的重要特征，以及季节和年际变异的各个方面。模
式表述这些特征和其它重要气候特征的能力增强了
៥们的信心，即它们能够表述对于模拟未来气候变
化十分重要的基本物理过程。�注意，气候模式在预
报几天以上天气的能力方面存在的局限性并不能限
制它们预测长期气候变化的能力，因为这是完全不
同类型的预测-参见FAQ  1.2�

模式可信度的第三个来源是模式再现过去气候
和气候变化特征的能力。模式已用于模拟古气候，

�接下义�

F A Q 8 . 1,图1.20世纪全球平均近地

表温度，它们是根据观测值得出

(黑色)的，以及根据由影响气候的

自然和人为因子驱动的14个不同气

候模式产生的58个模拟结果得出

(咘色)的。同时给出这些运行结果

的平均值(㉫红线)。温度距平是相

对于1901— 1950年平均值的。オ直

♄线表示较大火山喷发的时间(本

图改编自第9章的图9.5。更多细节

可参䯙相应的ᦦ图说明)。
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如6,000年前温暖的中全新世，或21,000年前的末次
冰盛期�参见第6章�。它们可以再现许多特征�在重
建过去气候时允许有不确定性�，如上一个冰期中海
洋变冷的大小和主要尺度分布型态。模式还能够对
遍及仪器记录中的气候变化的诸多观测方面进行模
拟。一个实例是能够以很高的技Ꮋ模拟过去一个世
纪的全球温度趋势�如图1所示�，其中即包括人为因
子，也包括自然因子对气候的影响。模式还可以再
现其它观测到的变化，例如温度在໰间比白天增加
得更快、北极的变暖程度较大，以及在重要火山喷
发后出现的小规模、短时期的全球变冷�和随后的恢
复�，如1991年Ⲃ纳图म火山的喷发�参见FAQ 8.1，
图1�。模式做出的对过去二十年全球温度的预估
也在总体上与其后对该时期进行的观测相一致�第
1章�。

不过，模式仍然表明存在重要的误差。尽管这
些误差通常在较小尺度上会更大一些，但仍然存在
重要的大尺度问题。例如，在模拟热带降水、厄尔
尼诺-南方涛动，以及madden-Julianᤃ荡�在30-90天
时间尺度上观测到的热带风和降雨的变化�时存在
不足。大部分这类误差的最终原因是许多重要的小
尺度过程不能够在模式中显式地表达，因此，当它
们与大尺度特征相互作用时，就必须纳入到一种近
似的表达形式中。其部分原因是受到计算能力的限
制，但它也是由于在科学认知方面、或者在对某些
物理过程进行详细观测的有效性方面存在局限性所
造成的。尤其是，重要的不确定性与云的表述，以
及最终得出的云对气候变化的响应有关。因此，在
对特定温室气体强迫做出响应时，模式继续显示出
大范围的全球温度变化�参见第10章�。不过，尽管
存在这些不确定性，对温室气体增加过程中会出现
气候明显变暖的预测仍在增加，且这种变暖在数量
上与受其它来源�如观测到的气候变化和过去气候重
建的结果�驱动的独立估算是一致的

由于全球模式预估的气候变化的可信度减少，

为了研究区域和局地尺度的气候变化，专䮼开发了
其它技术，如利用区域气候模式，或乎尺度方法�参
见FAQ  11.1�。然而，由于全球模式仍在发展，其分
辨率继续得到改进，它们对于研究重要的较小尺度
特征�如极端天气事件中的变化�正变得䍞来䍞有Ⲟ
处，预计随着计算能力的提高，在区域尺度的表述
方面会有进一步的改进。模式在处理气候系统时正
变得更具有综合性，从而可以显式地表示更多的被
视为对气候变化有潜在重要性的物理和生物物理过
程及其相互作用，尤其是在较长的时间尺度上。一
些实例包括：在最近的一些全球气候模式中纳入了
植物响应、海洋生物与化学的相互作用，以及冰盖
动力学。

总之，模式的可信度来自它们的物理基础，以
及它们表现观测到的气候和过去气候变化的技Ꮋ。
模式已经证明是模拟和了解气候的极为重要的工
具，它们有相当高的可信度，能够提供可靠和量化
的对未来气候变化的估算，尤其是在较大尺度上。
模式仍然存在重要的局限性，例如对云的表述，这
种局限性导致预测的气候变化在大小、时间，以及
区域细节上存在不确定性。然而，在几十年的模式
发展中，它们始终提供一幅因温室气体增加而引起
气候显㨫变暖的确ߓ而清᱄的图像。
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随着人类活动�如使用化石燃料�引起大气温室
气体的增加使得气候变暖，预期将会发生气候变化
的极端事件。不过由于两个原因，要想确定某一特
定的单一极端事件是否由某一特定原因引起�如温室
气体增加�，即便不是不可能的，也是相当ೄ难的：
1�极端事件通常是由组合因子造成的，以及2�即便
在一个不变的气候中，各种极端事件也是经常发生
的。不过，对过去100年观测到的变暖的分析表明，
发生某些极端事件�如热浪�的可能性由于温室效应
变暖而增加了，其它一些极端事件�如䳰冻或极端寒
冷的໰晚�的可能性则减少了。例如，最近的一乍研
究估计，人类的影响已使欧洲发生2003年那样极其
♢热的夏季的风险增加了一倍以上。

经常受到极端天气事件影响的人们会问：人类
对气候的影响是否应在一定程度上对这些事件负
䋷。近年来ⳟ到过很多极端事件，一些评论家把它
们与温室气体的增加联系起来。这些事件包括▇大
利亚的持续干旱、欧洲2003年极端♢热的夏季�参见
图1�、2004和2005年强烈的北大西洋产风季节，以
及2005年7月ॄ度ᄳф的极端降雨事件。人类的影
响，如大气中温室气体浓度的增加，是否“引发”了这
些事件”˛

极端事件通常是由组合因子造成的。例如，有
几个因子֗成了欧洲2003年极端♢热的夏季，包括
与晴ᳫ天空相联系的持续的高压系统，以及干燥的
土壤，由于土壤蒸发只消耗很少的能量，因此使得
有更多的太阳能量可用来加热大地。同样，产风的
形成需要温暖的海面温度
和特定的大气环流条件。
由于某些因子，如海面温
度，可能受人类活动的强
烈影响，其它因子则可能
不受影响，因此检测人类
活动对单一、具体的极端
事件的影响不是一件简单
的事情。

    不过，还是有可能
利用气候模式来确定：人
类影响是否改变了某些类
型极端事件发生的可能
性。例如，在欧洲2003年

热浪的个例中运行了一个气候模式，它只包括那些
影响气候的自然因子�如火山活动和太阳辐照度的变
化�的历史变化。然后，再一次运行该模式，这次既
包括人为因子，也包括自然因子，运行得出一个对
欧洲气候演化的模拟，它与实际发生的情况非常接
近。根据这些试验，估计20世纪人类的影响使欧洲
出现2003年那样♢热夏季的风险增加了一倍以上；
如果没有人类影响，这种风险在几百年当中或许只
发生一次。需要更细致的模拟工作，以便对特定热
影响事件�例如在Ꮘ咢这样的都市地区出现一连І很
暖的໰晚�的风险变化进行估计。

这种基于概率方法的Ӌ值�“人类的影响能改变某
个事件的可能性৫˛”�在于它可以用来估算外部因
子�如温室气体的增加�对于特定类型事件�如热浪或
䳰冻�发生频率的影响。但是需要仔细的统计分析，
因为个别极端事件�如晚春䳰冻�的可能性是能够因
气候变率的变化，以及平均气候状况的变化而改变
的。这种分析依赖于建立在气候变率估算基础上的
气候模式，因此所使用的气候模式应当能够充分地
表述这一变率。

基于可能性的相同方法可以用来研究强降雨或
⋾水的变化。气候模式预测人类的影响会导致许多
类型极端事件的增加，包括极端雨量。已有证据显
示，最近几十年里，某些区域的极端降雨一直在增
加，从而导致⋾水的增加。

F A Q 9 . 1,图1.从1864年至2003年，⨲຿夏季的温度平均约为17°C，如㓓色᳆线所示。在2003年䝋热的夏

天，平均温度超过了22°C，如红色オ条线所示�オ线表示对应137年记录中各年的平均温度�。拟合高斯分

布用㓓色表示。1909、1947和2003年加以标记是因为它们代表记录中的极值年。左下㾦的数值表示标准差

�³�，以及根据1864— 2000年标准差归一化的2003年距平�T ’ /³�。资料出处Schä r等�2004年�。
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很不可能用自然原因来解释20世纪的气候变
暖。20世纪末期已呈现异常变暖。古气候重建结果
表明，20世纪后半叶可能是最近1300年间北半球最
暖的50年。这种快速的变暖与气候如何对过去一百
年间发生的温室气体快速增加做出响应的科学认知
相一致；但这种变暖与气候如何对外部自然因子�如
太阳辐照度变率和火山活动�做出响应的科学认知不
一致。气候模式为研究对地球气候的各种影响提供
了合适的工具。当把温室气体增加的影响以及外部
自然因子的影响纳入模式时，模式可做出对过去一
百年间发生变暖的很好模拟。当仅使用自然因子运
行时，模式不能再现观测到的变暖。当把人为因子
纳入其中时，模式还可以模拟出类似于最近几十年
间发生的全球温度变化的地理分布型态。这种空间
分布具有北半球高纬度变暖较大的特征，它不同于
最重要的自然气候变率的分布型态，后者与内部气
候过程�如厄尔尼诺�相关。

地球气候在一段时间内的变化是由内部的自然
过程�如厄尔尼诺�，以及外部影响的变化造成的。
这些外部影响在来源上可能是自然的，如火山活动
和太阳辐照度的变化，或者是由人类活动造成的，
如温室气体排放、人为源的气溶胶、臭氧破坏，以
及土地利用的变化。内部自然过程的作用可以通过
研究观测到的气候变化，以及通过运行气候模式而
不改变任何影响气候的外部因子来进行估算。外部
影响的作用可以通过改变这些因子，以及通过利用
对所涉及过程的物理认知来进行估算。内部自然变
率和外部自然因子的组合影响还可以根据树木年
轮、冰芯，以及工业时代以前其它类型的自然“温度
表”中记录的气候信息进行估算。

影响气候的外部自然因子包括火山活动和太阳
辐照度的变化。⟚发性火山喷发有时会从高空向大
气中喷射出大量的ᇬ埃和硫酸盐气溶胶，暂时䙂蔽
住地球，以及返回太空的反射太阳光。太阳辐照
度具有11年的周期，可能还有更长期的变化。过去
100年间的人类活动，尤其是燃烧化石燃料，造成了
大气中二氧化碳和其它温室气体的䖙速增加。在工
业时代以前，这些气体始终保持在一个接近稳定的
浓度上，时间长达数千年之久。人类活动还造成大
气中细微反射颗粒，或“气溶胶”的增加，尤其是在
20世纪50年代和60年代。

虽然内部自然气候过程�如厄尔尼诺�可能在相

对较短的时期内引起全球平均温度的变化，但分析
表明，这种变化中的相当大一部分是由外部因子造
成的。短暂的全球变冷发生在较大的火山⟚发之
后，如1991年的Ⲃ纳图म火山。在20世纪初期，全
球平均温度上升，在这段时间里温室气体的浓度开
始上升，太阳辐照度或许有所增加，有过小规模的
火山活动。在20世纪50年代和60年代，全球平均温
度平缓，这是因为来自化石燃料和其它来源的气溶
胶的增加使地球变冷。1963年阿贡火山也曾向高层
大气喷发过大量的反射ᇬ埃。自20世纪70年代起观
测到的快速变暖发生在一个以温室气体增加为主的
时期，其主导地位超过了所有其它因子。

利用气候模式进行了多次试验，以确定20世纪
气候变化的可能原因。这些试验表明，当模式仅考
虑太阳辐照度的变化和火山活动时，它们不能再现
最近几十年里观测到的快速变暖。然而，如图1所
示，当模式中采用了所有最重要的外部因子时，包
括诸如温室气体和外部自然因子等来源的人类影
响，它们能够模拟出观测到的20世纪的温度变化。
模式估算的对这些外部因子的响应在20世纪的全球
气候中，以及在每块大陆上都是可检测的，南极洲
除外，那里的观测资料不足。在过去半个世纪中，
人类对气候的影响在全球平均地表温度方面很可能
超过了所有其它变化原因。

不确定性的一个重要来源是由于对某些外部因
子�如人为源的气溶胶�的认知不足。此外，气候模
式本身还不完善。尽管如此，所有模式模拟出的对
人类活动引起温室气体增加的响应型态与观测到的
变化型态相似。这种分布型态包括陆地的变暖大于
海洋的变暖。这种变化型态不同于与内部自然变率
�如厄尔尼诺�相关的温度变化的主要型态，它有助
于把对温室气体的响应与对外部自然因子的响应区
分开来。模式和观测结果还表明，大气的较低部分
�对流层�变暖，而大气的较高层变冷。这是另一个
变化的“迹象”，它揭示出人类影响对气候的作用。例
如，如果太阳辐照度的增加是最近气候变化的主要
原因，则对流层和平流层都应当变暖。此外，人类
影响和自然外部影响在时间上的差异有助于区分气
候对这些因子的响应。上述考虑提高了以下结论的
可信度：人为因子、而非自然因子是过去50年里观
测到的全球变暖的主要原因。

�接下义�
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F A Q 9 . 2,图1.地球各大洲，以及全球、全球陆地和全球海洋�下方三个图�从1906年至2005年每十年相对于1905— 1950年间对应平均值的温度变化

�℃�。黑线表示观测到的温度变化，ᔽ色带表示90%最新模式模拟结果覆盖的组合区域。红色表示包括自然和人为因子的模拟，㪱色表示仅包括自然

因子的模拟。黑色㰮线表示各个十年和只有很少观测资料的大陆区域。有关本图的详细说明和制作所使用的方法可参见附录9.C的补充材料。

根据自然“温度表”�如树木年轮，其宽度或密度
随温度的变化而变化�和历史天气记录对过去一到
二千年北半球温度所做的估算提供了更多的证据，
表明20世纪的变暖不能仅用内部自然变率和外部自
然强迫因子来解释。这些估算的可信度有所增加，
因为在估算所表明的工业时代以前北半球平均温度
的变化中，有大部分可以用大规模火山⟚发造成的
阶段性变冷，以及太阳辐照度的变化来解释。其余
部分的变化大体上与气候模式中不含自然因子和人
为䇅发的外部因子时模拟出的变率相一致。尽管在
估算过去温度方面存在着不确定性，但估算结果表
明，20世纪后半叶很可能是最近1300年间最温暖的
50年周期。估算的由自然因子引起的气候变率小于

20世纪的强势变暖。
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是的；预计极端事件的类型、频率和强度将随
着地球气候的变化而变化，这些变化甚至对于相对
较小的平均气候变化也可能发生。已经观测到某些
类型的极端事件的变化，例如，热浪和强降水事件
的频率及强度有所增加（参见FAQ  3.3）。

在未来偏暖的气候中，出现更强烈、更频㐕和
更持久的热浪的风险可能增加。2003年的欧洲热浪
就是一个持续数天至一周以上的这类极端热事件的
实例，它很可能在未来偏暖的气候中变得更加普
遍。温度极端事件的一个相关方面是大部分地区
的日较差（ᰐ໰）温度较差可能减小。未来偏暖的
气候还可能只有很少的䳰日（即温度偸降至冰点以
下的໰晚）。生长季节的长短与䳰日数有关，预计
它将随着气候的变暖而增加。北半球大部分地区冬
季冷空气⟚发的频率（即持续数天至一周以上的极
端寒冷的周期）可能减少。一些地区会出现例外，
如在北美洲西部、北大西洋、南部欧洲和亚洲，由
于大气环流的变化，极端寒冷事件的减少幅度却很
小。

大部分大气-海洋环流模式预估，在未来偏暖的
气候中，在北半球中、高纬度的大部分地区，夏季
的干燥和冬季的潮湿将增加。夏季干燥表明存在更
大的干旱风险。由于偏暖的大气具有较高的持水能
力，因此在存在干旱风险的同时，出现强降水和⋾
水的机䘛也将增加。这种情况已为观测所证实，且
预估将会持续下去，因为在一个偏暖的世界里，降
水趋于集中成为更加强的事件，少量降水的间隔周
期会变得更长。因此，⣯烈的ؒ盆大雨可能与相对
较长的干旱期交替出现。这些预估变化的另一个方
面是：在许多预期平均降水量会增加的地区，预估
湿极端事件将变得更加严重；在预期平均降水量减

少的地区，预估干旱端事件将变得更加严重。
与强降水极端事件增加的结果相呼应的是，即

便未来气候中风暴的强度不变，极端降雨的强度也
可能增加。尤其是在北半球陆地，由于风暴事件中
强降水的增加，预估在中部和北部欧洲的大部分地
区出现异常潮湿冬季的可能性会增加，这预示着，
由于较强的降雨和降雪产生较多的径流，在欧洲和
其它中纬度地区发生⋾水的机会也将增大。类似的
结果同样适用于夏季降水，可以推断出在亚洲的季
风区和其它热带地区将发生更多的⋾水。在未来偏
暖的气候中，许多主要∳河流域⋾水风险的增大与
河流流量的增加有关，这增大了与未来强风暴有关
的降水事件和⋾水的风险。上述变化中的一部分可
能是目前发展趋势的延伸。

模拟研究的证据表明，未来的热带气旋可能变
得更加⣯烈，Ԉ有更高的风速和更强的降水。研究
认为这种变化可能已经发生；有迹象表明，在过去
30年里，每年4类和5类产风的平均数量有所增加。
一些模拟研究预估全球热带气旋的数量将会减少，
这是因为在较暖的气候中热带对流层的稳定性增
加，其特征是弱风暴的数量较少，强风暴的数量较
多。许多模拟研究还预估，总的趋势是热带以外的
风暴更加强烈，但数量较少；发展趋势是，在一些
与加深气旋有关的区域中会出现更多的极端风事件
和更高的海浪。模式还预估两半球的风暴路径会向
极地方向偏移几个纬度。
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根据目前获得的模式结果，认为21世纪不可能
发生突变的气候变化，如南极西部冰盖的崩塌、格
陵兰冰盖的快速消失，或者海洋环流系统的大尺度
变化。然而，随着气候系统扰动的发展，出现这种
变化的可能性正变得䍞来䍞大。

对格陵兰的冰芯、北大西洋和其它地方的海洋
沉积物的物理、化学和生物学分析，以及许多其它
过去气候的ḷ案都表明，局地温度、风系和水分循
环可以在短短几年之内䖙速变化。对世界不同地点
的记录结果进行的比对表明，过去曾经发生过从半
球到全球范围的重大变化。这导致提出了过去气候
不稳定的概念，即气候经历过突变阶段。因此，一
个重要的关注点是，大气中温室气体浓度的持续增
加可能构成强大得足以引发气候系统突变的扰动。
这种对气候系统的干扰被认为是危险的，因为它可
能造成重大的全球性后果。

在讨论这种变化的几个实例之前，对术语“突
变”和“重大”作出定义是有Ⲟ的。“突变”表达的意
ᗱ是变化发生得比引起变化的扰动要快得多；换言
之，响应是非线性的。“重大”气候变化是这样一种
变化，它涉及到超过当前自然变率范围的变化，具
有从几千公里到全球的空间范围。在局地和区域尺
度上，突然变化是气候自然变率的一个共同特征。
在这里，不考虑对那些通常被较为ᙄ当地称作“极端
事件”的ᄸ立、短生命期事件，而只考虑那些演化䖙
速、持续数年至数十年的大尺度变化。例如，20世
纪70年代中期东太平洋海面的温度变动，或者从
20世界80年代中期开始的拉布拉多海上层1000m的盐
度减少，与本文重点考虑的较大尺度和较长期的事
件不同，它们是具有从局地到区域后果的突然事件
的实例。

一个实例是墨西哥湾流有可能中断，或者ذ
止，这一问题已受到公众的广泛关注。墨西哥湾流
是西北大西洋中由风驱动的主要的水平方向的洋
流。尽管海洋环流具有稳定的特征，但湾流北部的
延伸ˉ它为格陵兰-᣾࿕-冰岛海域的深水层供水，从
而把大量热输送到这些海域及其附近的陆地ˉ仍受
到这些地区表层水密度变化的强烈影响。这部分海
流构成了沿大西洋流域西侧边界建立起的流域尺度
的经向翻转环流�mOC�的北端。气候模式模拟的一
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致结果是，如果北大西洋表层水的密度因气候变暖
或盐度的下降而减小，mOC的强度将减弱，于是把
热量输送到这些地区。在所有气候模式的预估中，
盐度的大幅度持续下降甚至可能导致mOC大大减
弱，或者完全中断。这种变化在遥远的过去的确实
发生过。

现在的问题是，人类对大气影响的增加是否构
成对mOC足够强的扰动，以致有可能引起这样的
变化。大气中温室气体的增加导致变暖和水分循环
的加强，后者使得北大西洋表层水的盐度进一步降
低，因为降雨的增加导致有更多的淡水径流从该区
域的河流流向海洋。变暖还֗使陆地上的冰融化，
从而增加了更多的淡水，并进一步降低海洋表层水
的盐度。这两种效应都将使表层水�为了驱动mOC，
它必须有足够的密度和重量,使之下沉�的密度减
少，导致21世纪mOC的减弱。预测这种减弱将㋻随
着变暖而继续下去：目前还没有一个模式模拟出在
本世纪会出现突然�非线性�的减弱或者完全中断。
在模式模拟的mOC减弱中仍存在很大的离散性，范
围从实际上没有响应到截止21世纪末减少50%以上。
这种跨模式的变化是由于模式模拟大气和海洋反馈
强度不同而产生的。

有关mOC的长期命运也存在着不确定性。许多
模式指出，一ᮺ气候稳定，mOC将会恢复。但有些
模式设有针对mOC的阈值，当强迫足够强并持续足
够长时间时，这些阈值是可以超过的。此类模拟结
果表明mOC是逐渐减弱的，即便气候稳定后仍会继
续减弱。在现阶段对发生这种情况的可能性进行量
化是不可能的。不过，即便这种情况可能发生，欧
洲仍将经历变暖，这是因为温室气体增加所产生的
辐射强迫会大大超过与mOC减弱有关的变冷。因
此，认为mOC的中断将引发一次冰期的开始这种
♒难情景的假设仅仅是一种⣰测，还没有气候模式
已经得出这样的结论。事实上，对导致冰期的过程
已经有充分的认知，它们与这里的讨论是完全不同
的，因此，៥们可以有把ᦵ地排除这一情景。

如果不考虑02&的长期变化，模式的模拟结果则
一致认为，变暖及其造成的盐度下降可能在今后几
十年内明显减少拉布拉多海深层和中层水的形成。
这将改变北大西洋中层水体的特征，并最终影响到

�接下义�
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深海。这种变化的长期影响ᇮ不清Ἦ。

其它广泛讨论的有关气候突然变化的实例有格
陵兰冰盖的䖙速解体，或南极西部冰盖的突然崩
塌。模型的模拟结果和观测结果表明，北半球高纬
度的变暖正在加速格陵兰冰盖的融化，因水分循环
加强而增多的降雪不能ᓹ补这一融化。其结果是，
格陵兰冰盖有可能在今后几个世纪里出现相当大的
退缩。此外，各种结果表明存在一个Ј界温度阈
值，一ᮺ超过该值，格陵兰冰盖将被迫完全消失，
这一阈值有可能跨䍞当前整个世纪。不过，格陵兰
冰盖的完全融化是一个缓慢的过程，可能需要几百
年的时间才能完成，它将使全球海平面升高约�米。

最近对冰架崩塌后的冰流进行的卫星和实地观
测，把主要的注意力集中在冰盖系统的某些快速反
应方面。这引起对南极西部冰架整体稳定性的新的
关注，冰架的崩塌有可能引发另一次五到六米的海

平面上升。尽管这些冰流在其前方似乎受到冰架的
支ᩥ，但目前还不知道，如果在相对有限的区域内
冰盖的这种支ᩥ减少或者破坏，能否实际上引发众
多冰流的大范围溢流，从而导致整个南极西部冰架
的不稳定。冰盖模式仅仅是开始ᤩᤝ这些小尺度的
动力过程，这些过程涉及与冰川底基以及冰盖周围
海洋的复杂的相互作用。因此，ᇮ不能从目前这一
代的冰盖模式获得有关这类事件的可能性或发生时
间的量化信息。
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通过减少排放实现对大气中温室气体浓度的调
整取决于从大气中清除各种气体的化学和物理过
程。在对减少排放做出响应时，有些温室气体的浓
度几乎立ࠏ减少，而另一些温室气体，即便减少了
排放，其浓度实际上可能在数百年内继续增加。

大气中温室气体的浓度取决于气体进入大气的
排放速率以及从大气中清除该气体过程的速率这二
者之间的ゲѝ。例如，二氧化碳�CO2�是通过各种
过程在大气、海洋和陆地之间进行交换的，这些过
程如大气-海洋间的气体输送，以及化学过程�如风
化作用�和生物过程�如光合作用�。尽管目前排放的
CO2中有一半以上可以在一百年内从大气中得到清
除，但排放的CO2中有一部分�约20%�会在大气中存
留几千年。由于清除过程缓慢，即便CO2的排放已经
从当前水平上显㨫减少，它仍然会长期增加。甲烷
�CH4�是通过大气中的化学过程得到清除的，而氧化
亚氮�N2O�和一些卤化烃则通过太阳辐射在高层大气
中消亡。这些过程各自以不同的时间尺度进行，跨
度从几年到几千年不等。为此进行了一乍有关大气
中气体生命期的测量，生命期定义为扰动减小到气
体初始量的37%时所花费的时间。对于CH4、N2O和
其它微量气体，如氢氟氯烃-22�HCFC-22�一种制
冷ࠖ，其生命期能够合理地确定�CH4约为12年，
N2O约为110年，HCFC-22约为12年�，但CO2的生命
期无法确定。

ӏ໠的໠฼10. 3

೉ݛ໘൰ఞ体࡯஍Ɨ໘൰ఞ体在սఞ中的

୰؎༶֫ࢍႼئঀƪ

任何微量气体浓度的变化部分取决于其排放是
如何随时间变化的。如果排放量随时间增加，则其
大气浓度也将随之增加，无论该气体在大气中的生
命期如何。不过，如果采取行动减少排放，则微量
气体的浓度将不仅取决于排放的相对变化，而且取
决于它的清除过程。以下៥们将说明，当减少排放
时，不同气体的生命期和清除过程如何决定其浓度
的演化。

例如，图1给出了几个试验个例，用以说明三种
微量气体未来的浓度将如何对例出的排放变化做出
响应�这里表示对排放中的施加脉ކ变化的响应�。
៥们考虑的微量气体包括生命期没有明确定义的
CO2；一种有明确定义的量级为一百年的长生命期微
量气体�如N2O�，以及一种有明确定义的短生命期、
量级为十年的微量气体�如CH4、HCFC-22，或其它
卤烃�。对每种气体提供五个未来排放的示例：稳定
在当前的排放水平，以及稳定在直接减少排放10%、
30%、50%和100%的水平。

CO2的行为�图1a�完全不同于有具体生命期的微
量气体。CO2排放稳定在当前水平可能造成整个21世
纪及其以后大气中的CO2持续增加；而对于生命期数
量级为一百年�图1b�或十年�图1c�的气体，排放稳
定在当前水平可能导致其浓度分别在数百年或数十
年内稳定在高于今天的水平。事实上，只有在基本

图1.  (a) 相对于现在排放水平的模拟的大气CO2浓度变化，排放稳定在当前水平�黑色�；或者低于当前水平10%�红色�、30%�㓓色�、50%�深㪱色�和

100%�浅㪱色�；(b) 同�a�，针对的是具有120年生命期、由自然和人为通量驱动的微量气体；(c) 同�a�，针对的是具有12年生命期、仅由人为通量驱

动的微量气体。

�接下义�
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上完全消除排放的示例中，大气的CO2浓度才能够最
终稳定在一个恒定的水平上。所有其它CO2适度减排
的示例都表明，因其特有的与气候系统中碳循环有
关的交换过程，CO2浓度会增加。

更具体而言，当前的CO2排放速率远远超过它的
清除速率，缓慢和不完全的清除意味着从少量到中
等程度的减少排放不会导致CO2浓度的稳定，而只能
在未来几十年内减少其增长速率。预期减少10%的
CO2排放将使增长速率减少10%，同样，减少30%的
排放量可能使大气CO2浓度的增长速率减少30%。减
少50%的排放有可能使大气中的CO2处于稳定水平，
但不会超过十年。此后，由于众所周知的化学和生
物学调节作用，随着大陆和海洋汇的减少，预期大
气中的CO2将再次上升。估计CO2排放的完全消除可
以使大气中的CO2在21世纪缓慢下降约40 ppm。

对于生命期有明确定义的微量气体，情况则完

全不同。对于所列示的有百年量级生命期的微量气
体�如N2O�，为了使浓度稳定在接近当前的水平上，
需要减少排放50%以上�图1b�。稳定的排放可以使浓
度在几百年内保持稳定。

在所列示的短生命期气体的个例中，目前的消
失率约占排放的70%。在这一个例中，小于30%的减
排仍将导致浓度在短期内增加，但与CO2相比，它可
以使其浓度在几十年内达到稳定水平�图1c�。这类
气体的浓度有可能稳定在某一水平上，该水平的下
降程度直接与减排成正比。因此，在这个示例中，
为了把浓度稳定在明显低于当前的水平上，可能需
要把该微量气体的排放减少30%以上。完全ذ止排放
有可能使具有生命期数量级为十年的微量气体在不
到百年的时间内回到工业化前的浓度水平。
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୆ܛხ҉ܠ๤౼პ的ఞްєߋઞƪ

气候的变化因区域而异。这种变化受到太阳加
热过程的不均匀分布、大气、海洋和地表的单独响
应及其相互作用的驱动，以及受到区域物理特性的
驱动。导致全球变化的大气成分的扰动影响这些复
杂的相互作用的某些方面。一些影响气候的人为因
子�“强迫”�具有全球性，另一些因子则因区域不同而
异。例如，引起变暖的二氧化碳均匀分布于全球各
地，不论其排放源自何处；但能够ᢉ消部分变暖趋
势的硫酸盐气溶胶�微小颗粒物�，其分布则ᕔᕔ呈
区域性。此外，对强迫的响应部分受到来自强迫最
强区域的反馈过程的支配，而这种反馈过程会出现
在不同区域。因此，预估的气候变化也
会因地区的不同而改变。

为了考虑气候变化将如何影响一个
区域，最好从纬度入᠟。例如，尽管预
期地球各地都会变暖，但预估的变暖量
通常是从热带向北半球的极地增加。降
水较为复杂，但也具有一些依赖纬度的
特点。在与极区相邻的纬度，预估降水
会增加，而在许多与热带毗邻的地区，
预估降水会减少�参见图1�。预估在雨季
�如季风�热带降水将增加，尤其是在热
带太平洋地区。

相对于海洋和山脉的位置也是一个
重要因子。通常，预估内陆地区比沿海
地区更加温暖。降水响应不仅对大陆的
几何形状尤为敏感，而且对山脉附近的
形状和风向十分敏感。季风、温带气旋
和产风/ৄ风都以不同的方式受到这些特
定区域特点的影响。

认识和预估区域气候变化的某些最
ೄ难的方面与大气和海洋环流可能的变
化，以及它们的变异型式有关。尽管在
某些情况下可以制作出⎉盖气候定性相
似的各种不同区域的一般性ໄ明，但几
乎每个区域在某些方面都是独特的。无
论是亚热带地中海周围的海岸带，还是
依赖于墨西哥湾水汽输送的北美内陆的
极端天气，或者是植被分布、海洋温度
以及有助于控制ᩦ哈拉沙漠南界的大气
环流之间的相互作用，这一点都是正确

F A Q  11.1 ,图1.  预估到本世纪末，图中的㪱色和㓓色区域会经历降水的增加，而咘色和

粉色区域，预估降水将减少。上图表示对⎉盖12月、1月和2月时段的预估结果，下图表

示对⎉盖6月、7月和8月时段的预估结果

的。

尽管提高对全球和区域因子间正确平衡的认知
仍然是一乍ᣥ៬，但对这些因子的认知正在稳步提
高，从而增强了៥们对区域预估的信心。
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附件 I

术语表

8.2ka事件   继末次冰川期变暖之后，一次以变冷为特

征的快速气候涛动，大约发生在8.2ka前后，持续了

大约400年。这一事件也称之为8.2kyr事件。

气候突变 气候系统的非线性可导致气候突变，有

时称之为快速气候变化、突发事件或甚至称之为意

外事件。突发这个术语通常指这些事件的时间尺度

快于产生强迫的典型时间尺度。然而，并非所有的

气候突变需要受到外界强迫。已提出的一些可能的

突发事件包括温盐环流的彻底重建，冰川的快速消

融，多年冻土层的大面积融化或土壤呼吸作用增加

导致碳循环变化加快。其它的事件也许确实无法预

料，是某个非线性系统的强烈、快速变化的强迫作

用所引起的。

活动层        多年冻土层 所在地区的地面表层每年会融

化和冻结(Van Everdingen,1998)。

绝热过程 绝热过程是这样一个过程，系统既无法获

得外部热量，也不损失内部热量。相反的过程称之

为导热过程。 

调节时间    参见生命期；另参见响应时间。

平流 通过流体的运动输送水或空气及其特征(如：

温度，化学示踪物)。关于平流和对流之间的一般区

别，前者主要是指大气或海洋水平方向的大规模运

动，而对流主要是指垂直方向的局地引发的运动。

气溶胶    空气中固态或液态颗粒物的聚集体，通常大

小在0.01µm至10µm之间，能在大气中驻留至少几个

小时。气溶胶有自然的和人为的两种来源。气溶胶

可以通过几种途径对气候产生影响：通过散射和吸

收辐射产生直接影响；通过在云形成过程中作为云

凝结核或改变云的光学性质和生命期而产生间接影

响(参见间接气溶胶效应)。

造林    在历史上没有树林的地区种植新的树林。关于

森林及相关术语，如造林、再造林、和毁林，参见

《IPCC关于土地利用、土地利用变化和林业特别报

告》(IPCC，2000)。另参见《IPCC关于人类活动直

接引起的森林和其它植被退化造成的温室气体清单

的定义和方法选择的报告》(IPCC,2003)。

气团   分布广泛的气块，其物理特性大致均匀，其中

(1)当空气位于在地球表面的某个特定区域上空时已

经形成上述特性，以及(2)在从源地向其它地点输送

过程中经历了具体的变化(AmS, 2000)。

反照率  太阳辐射被某个表面或物体所反射的比率，

常以百分率表示。雪覆盖的表面具有高反照率；土

壤的反照率由高到低不等；植被表面和海洋的反照

率低。地球行星反照率主要因不同的云量、冰、

雪、植被叶面积和地表覆盖状况的变化而异。

反照率反馈  一种涉及地球反照率变化的气候反馈。

它通常指冰雪圈的变化，其反照率(~0.8)比平均行星

反照率 (~0.3)大的多。在气候 变暖过程中，预计冰雪

圈会退缩，地球的总反照率会减少，同时会吸收更

多的太阳辐射使地球进一步变暖。

碱度   一种检测某种溶液中和酸度能力的计量方法。 

测高学   一种测量海洋、湖泊或河流、陆地或冰面高

度的技术，相对于地球中央的某个确定的陆地参照

物。通常，高度是相对于一个近似于地球椭圆面上

标准的基准椭圆点，并能够利用雷达或激光从太空

进行测量，目前能达到厘米的测量精度。测高学的

优势是一种以地球为中心的测量方法，并非像验潮

仪那样采用相对于地壳的测量法，并且可达到准全

球覆盖。

环状模态 大气环流变化的最常见的型态，相当于纬

向平均的中纬度西风带的变化。北半球环状模态在

北大西洋有一个偏差，但与北大西洋涛动有很大的

相关性。南半球环状模态发生在南半球。中纬度西

风带的变率被视为纬向气流(或风)波动，并通过纬向

指数确定其波动的幅度。关于相对应的环流指数，

参见框3.4。

人为的  起因于人类的或由人类产生的。

大西洋多年代际震荡 (AmO) 北大西洋的一个多年

代际(65年到75年)波动，在此期间海面温度大致在

1860年至1880年以及1930年至1960年期间为暖相

位，而在1905年至1925年以及1970年至1990年期间

是冷相位，温度变化量级为0.4°C。

大气  围绕地球的空气包层。干大气几乎完全由氮(占
体积混合比的78.1%)和氧(占体积混合比的20.9%)构
成，还包括一些微量气体，如氩(占体积混合比的

0.93%)、氦、以及对辐射有影响的温室气体，如二氧

化碳(占体积混合比的0.035%)和臭氧。此外，大气还

包括水汽(量变化很大，典型的体积混合比为1%)。
大气还包括云和气溶胶。

大气边界层  邻近地表的大气层，可能输送地表的热

编辑： A.P.m. Baede (荷兰)

注：本术语表根据主要作者在本报告中的解释意图对一些具体术语作出了定义。红色斜体字表示该术语已在本
术语表中作出定义。
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附录 I

量和其它变量(AmS, 2000)。在边界层的最低10米左

右的范围，以产生机械性湍流为主，该层被称之为

地表边界层 或地表层。

大气生命期  参见生命期。

归因  参见检测与归因。

自养呼吸  光合自养生物(植物)的呼吸。

贝叶斯方法：贝叶斯方法是对未知或不确定的量分

两步进行统计分析的一种方法。首先，基于现有知

识(通过引用专家观点或利用现有数据和研究)先制

定一个先验概率分布。在此第一阶段，某个主观因

素可能会影响选择，但在很多情况下，为了不影响

最终分析结果，尽可能选择一个中性的先验概率分

布。第二步，引入新得到的数据，使用英国数学家

BAyES(1702-1761)提出并以其名字命名的定理，将

先验分布上升为一个后验分布。

生物量    给定面积或体积中有生命的有机体的质量总

和；死亡的植物部分可按死亡生物量计入。

生物群落  生物群落是生物圈中的一个主要和有明显

区别的区域要素，通常是由若干个生态系统(如一个

区域内的森林，河流，池塘，沼泽)组成。生物群落

的典型特征是植物群和动物群。

(陆地和海洋)生物圈  地球系统的一部分，由大气、

陆地(陆地生物圈)、海洋(海洋生物圈)中的所有生态

系统和有生命的生物构成，包括反演的已死亡生物

物质，例如枯枝、土壤有机物和海洋腐质。

黑碳 (BC) 业务上根据光线吸收计量、化学反应和/或
热力稳定性等条件定义为气溶胶类，包括煤烟、木

炭和/或吸收光线的耐火有机物(Charlson和 Heintzenberg, 

1995年，p. 401)。

阻塞反气旋   反气旋在中纬度到高纬度之间能在一周

或更长时间内保持静止状态，所以它能阻塞正常东

移的高气压和低气压系统。

鲍恩比  从地球表面上升进入大气的感热通量转换为

潜热通量的比率。对于潮湿的地表如海洋，比值低

(量级为0.1)；对于沙漠和干旱区域，比值则大于2。

气态物质含量  大气中所关注的气态物质的总质量。

C-13   稳定的碳同位素具有大约13的原子量。测量

C-13/C-12在二氧化碳分子中的比率被用来推断不同

碳循环的重要性以及气候过程和陆地碳库的规模。

C-14   不稳定的碳同位素具有大约14的原子量，半衰

期大约为5700年。它常用于追溯到40kyr中的某个时

期。它的时间变化受到太阳和地球磁场的影响。磁

场也影响C-14从宇宙射线中的产生。(参见宇宙同位

素)

C3植物    在光合作用过程中产生3个碳原子的化合物

的植物，包括大多数的树木和农作物，如水稻、小

麦、大豆、马铃薯和蔬菜。

C4植物   在光合作用过程中产生4个碳原子的化合物

的植物，包括草和重要的农作物玉米、甘蔗、小米

和高粱。

碳气溶胶 主要成分为有机物和多种形式黑碳的气溶

胶(Charlson和Heintzenberg,1995年,p.401)。

碳循环    用于描述大气、海洋、陆地生物圈和岩石圈 
中碳流动(各种形式的碳，如二氧化碳)的术语。

二氧化碳(CO2)   一种可以自然生成的气体，也是从

化石碳沉积物提炼的化石燃料，如：石油、天然气

和煤燃烧后和生物质燃烧后、以及土地利用变化和

其它工业流程产生的次生产物。它是影响地球辐射

平衡的主要人为温室气体。它是度量其它温室气体

的基准参照气体，其全球变暖潜势指数为1。

二氧化碳(CO2)肥化   大气中二氧化碳浓度增加导致植

物生长加快。由于依赖于光合作用机制，某些种类

的植物对大气二氧化碳浓度的变化更敏感。尤其是

C3植物一般比C4植物对大气中二氧化碳反应更大。

CFC      参见卤烃。

混沌   受非线性定性方程(参见非线性)支配的一种动

力系统，如气候系统，可能呈现出无规律或混沌的

状态，在某种意义上系统初始状态中非常小的变化

会随时间的演变引起大的和明显不可预测的变化。

这种混沌现象可能会限制非线性动力系统的可预测

性。

木炭 生物质燃烧后产生的物质，通常保留了一些

具有微观纹理的典型植物的组织；化学上，它主要

由结构被干扰的碳组成，含有较少量的氧气和氢

(Charlson和Heintzenberg,1995,p.402)。参见黑碳；煤烟。 

年代学      根据发生的日期或年代对事件作出排序。

笼形化合物(甲烷)  一种半冻结的含甲烷气体和冰的

混合混浊体，通常存在于沉积物中。

气候  狭义上，气候通常被定义为“天气的平均状

况”，或更严格地表述为，在某个一时期内对相关量

的均值和变率作出的统计描述，而一个时期的长度

从几个月至几千年甚至几百万年不等。通常求各变

量平均值的时期是世界气象组织(WmO)定义的30年
期。这些相关量一般指地表变量，如温度、降水和

风。更广义上，气候就是气候系统的状态，包括统

计上的描述。在本报告的各章节中也使用了不同的

平均期，如：20年期。
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气候变化  气候变化指气候状态的变化，而这种变化

可以通过其特征的平均值和/或变率的变化予以判别

(如通过运用统计检验)，这种变化还将持续一段时

期，通常为几十年或更长的时间。气候变化的原因

可能是由于自然的内部过程或外部强迫，或是由于

大气成分和土地利用中持续的人为变化。注意《联

合国气候变化框架公约》(UNFCCC)第一条将“气候

变化”定义为“在可比时期内所观测到的在自然气候变

率之外的直接或间接归因于人类活动改变全球大气

成分所导致的气候变化”。因此，UNFCCC对可归因

于人类活动改变大气成分后的“气候变化”与可归因于

自然原因的“气候变率”作出了明确的区分。另参见气

候变率；检测与归因。

气候变化的持续性  由于海洋的热力惯性和生物圈、

冰雪圈和陆地表面的缓慢过程，即使大气成分稳定

在当前值上，气候还会持续变化。过去大气成分的

变化导致了持续的气候变化，只要辐射失衡继续，

气候变化则持续，直至气候系统的所有组成部分被

调节成一种新的状态。在大气成分实现稳定之后温

度的进一步变化通称为(大气)成分稳定后的温度持续

或简称为持续变暖或变暖的持续性。气候变化的持

续性包括未来其它的变化，如水分循环、极端天气

和气候事件的变化，以及海平面变化。

气候反馈 气候系统中各种物理过程间的一种相互作

用机制。当一个初始物理过程触发了另一个过程的

变化，而这种变化反过来又对初始过程产生影响，

这样的相互作用被称为气候反馈。正反馈增强最初

的物理过程，负反馈则使之减弱。

气候反馈参数 一种量化气候系统对辐射强迫引起

的全球地表温度变化做出辐射响应的方法(单位：

Wm–2°C–1)。该参数随着有效气候敏感性的逆转而

改变。形式上，气候反馈参数(Λ)定义为：Λ=(ΔQ 
–ΔF)/ΔT，公式中Q为全球平均辐射强迫，T为全球平

均地表气温，F为进入海洋的热通量，而Δ代表相对

于未受干扰气候的变化。

气候模式(谱或格点层) 气候系统的数值表述，它是建

立在气候系统各部分的物理学、化学和生物学特征

及其相互作用和反馈过程的基础上，以解释已知的

全部或部分特征。气候系统可用不同复杂程度的模

式进行描述。即：对于任何一个分量或分量组合，

能够用模式的谱或格点层进行识别，但在某些方面

有区别，如：空间分布的数量，所代表的物理、化

学或生物过程的发展；或经验参数化的应用程度。

耦合的大气/海洋环流模式(AOGCms)给出靠近当前

谱终点的有关气候系统的一个综合表述。目前有一

种朝着化学和生物相互作用和更复杂模式方向发展

的趋势。气候模式不仅用作一种研究和模拟气候的

工具，而且还有业务用途，包括月、季、年际气候

预测。

气候预测  气候预测或气候预报是试图对未来的实际

气候演变作出估算，例如：季、年际的或更长时间

尺度的气候演变。由于气候系统的未来演变或许对

初始条件高度敏感，因此实质上这类预测通常是概

率性的。另参见气候预计；气候情景；可预测性。

气候预估  对气候系统响应温室气体 和气溶胶 的排

放情景或浓度情景或响应辐射强迫情景所作出的预

估，通常建立在气候模式模拟的基础上。气候预估

与气候预测不同，气候预计主要依赖于所采用排

放/浓度/辐射强迫情景，而预估建立在相关的各种假

设的基础上，例如：未来也许会或也许不会实现的

社会经济和技术发展，因此具有很大的不确定性。

气候响应  参见气候敏感性。

气候情景  在一组内部一致的气候学关系的基础上，

对未来气候作出的一种合理的和通常简化的表述，

而已建立的各种气候学关系通常作为输入因子应用

于影响模型，以研究人为气候变化的潜在后果。气

候预计经常作为建立各气候情景用的原始材料，但

是气候情景通常还需要其它信息，如：观测到的当

前气候。一个气候变化情景 就是气候情景与当前气

候之间的差。

气候敏感性  在IPCC报告中，平衡气候敏感性指在大

气中CO2浓度当量翻倍之后全球平均地表温度年平均

值的平衡变化。由于计算的限制，气候模式中平衡

气候敏感性通常通过运行一个与混合层海洋模式相

耦合的大气环流模式进行估算，因为平衡气候敏感

性在很大程度上由大气过程决定。可运行有效的模

式实现与海洋动力的平衡。

     有效气候敏感性是一个围绕建立平衡需求的相关

度量。根据模式输出结果对气候敏感性进行评估，

检验其演变过程中的非平衡条件。它是衡量某个特

定时间上气候反馈强度的方法，它也许随历史强

迫过程和气候状态变化。气候敏感性参数(单位：

°C(Wm–2)–1)指随着辐射强迫的单位变化而发生的年

平均全球地表温度的平衡变化。

     瞬变气候响应 指按20年以上周期进行平均，以

大气二氧化碳含量翻倍时间为中心得到的全球地表

温度的变化，即：用全球耦合气候模式进行试验，

以1%年为单位，在第70年上二氧化碳化合物的增加

量。该方法用来衡量地表温度响应温室气体强迫的

强度和速度。

气候变迁或气候体征变迁  标志气候系统体征 变化的

平均值突变或跳跃。运用最广泛的是1976/1977气候

的变迁，这次气候变迁似乎是响应厄尔尼诺-南方涛

动的变化。

气候系统  该系统由五个主要部分组成的高度复杂的

系统：大气、水圈、冰雪圈、陆地和生物圈，以及

它们之间的相互作用。气候系统随时间演变的过程
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受到自身内部动力学的影响，也受到外部强迫的影

响，如：火山喷发、太阳活动变化，还受到人为强

迫的影响，如：不断变化的大气成分和土地利用变

化。

气候变率  气候变率指在所有空间和时间尺度上气

候平均状态和其它统计值(如标准偏差，极值出现率

等)的变化，该变率超出了任何单一天气事件的变

率。气候变率也许由于气候系统内的自然过程(内
部变率)，或由于自然或人为外部强迫(外部变率)所
致。另参见气候变化。

云凝结核(CCN)  空气中悬浮的颗粒物作为液态水凝

结的起点，能形成云滴。另参见气溶胶。

云反馈  一种涉及任何云特性变化的气候反馈，是对

其它大气变化的响应。了解云反馈并确定其幅度和

符号则需要了解气候变化如何影响云类的光谱、云

的反射和高度、云的辐射特性以及需要估算这些变

化对地球辐射收支影响。目前，云反馈仍然是气候

敏感性估算中不确定性的最大来源。另参见云辐射

强迫；辐射强迫。

云辐射强迫  云辐射强迫是指全天空地球辐射收支与

晴空地球辐射收支之间的差。(单位：Wm–2)

CO2当量  参见二氧化碳当量。

可信度  本报告表述结果正确性的可信度水平，运用

了框表1.1中定义的标准术语。另参见可能性；不确

定性。

对流  受静态不稳定性浮力驱动发生的垂直运动，通

常是由于近地表层冷却或海洋中的盐度增加以及近

地表层大气增温引起的。在对流发生的地点，其水

平尺度大致与垂直尺度相同，与大气环流尺度相比

形成很大的反差。这种净垂直质量输送通常比气流

上升和下沉时的质量交换小得多。

宇宙同位素   当一束高能宇宙射线与某个实地原子相

互作用时产生的稀有同位素。通常被用来表示太阳

磁场活动(可对宇宙射线产生屏蔽)或作为大气输送的

示踪物，也称为宇宙核素。

冰雪圈  气候系统的组成部分，由地球陆地表面和海

洋表层上面和下面的所有积雪、冰、冻土层(包括多

年冻土层)组成。另参见冰川和冰盖。

丹斯果-奥什格尔事件  突然变暖事件后出现逐渐变

冷。突然变暖后逐渐变冷主要是从格陵兰冰芯中发

现的并在北大西洋附近的古气候记录中也有记载，

虽然在其它地区也观测到在一个更普遍的变暖后出

现了一个逐渐变冷期，在冰川时期每隔1.5至7kyr发生

一次。

毁林 指森林转变为非森林。有关森林这个术语以

及对与之相关术语，如造林、再造林、和毁林的讨

论，参见《IPCC关于土地利用、土地利用变化与林

业特别报告》(IPCC，2000B)。另参见《IPCC关于

人类活动直接引起的森林和其它植被退化造成的温

室气体排放清单的定义和方法学方案报告》(IPCC, 
2003)。

荒漠化  在干旱、半干旱地区及半湿润偏旱区因各种

因素，其中包括气候变化和人类活动导致的土地退

化。联合国防治荒漠化公约把土地退化定义为：干

旱、半干旱地区、及半湿润偏旱地区减少或失去生

物或经济生产力和雨养耕地、灌溉耕地、或牧场、

草地、森林以及林地等复合体，这是由于土地利用 
或由于一个过程或综合过程所致，其中包括人类活

动和居住模式引起的过程，诸如：(1) 风蚀或水蚀造

成的土壤流失；(2) 土壤在物理、化学、生物或经济

特性恶化；(3) 天然植被的长期损失。

检测与归因  气候在所有时间尺度上持续变化。气

候变化的检测 是在某种统计意义的定义下揭示气候

已发生变化的过程，而不提供对这种变化的原因解

释。气候变化归因则是对已检测到的气候变化确定

最可能原因的过程，并达到某种已定义的可信度水

平。

硅藻  生活在湖泊、河流和海洋表层水域泥沙型藻

类，形成蛋白石的外壳。这些物种在海洋岩心中的

分布通常与过去的海面温度有关。

日较差  24小时内最高气温与最低气温的差。

多布森单位 (DU)  测量地球表面上方一个垂直柱内

的臭氧总量(总臭氧柱)的一个单位。多布森单位数

是以10–5米为单位的臭氧厚度，即：在压力为1,013 
hPa、温度为0°C时，如果被压缩在密度均衡的一层

内臭氧柱所占据的体积。一个DU单位相当于每平方

米有2.69×1,0201,020个臭氧分子的臭氧柱体积。尽管

差异很大，地球的大气中一个臭氧柱数量典型值为

300DU。

降尺度  降尺度是一种从大尺度模式或资料分析中反

演为局域至区域尺度(10到100米)的方法。主要有两

种方法：动力降尺度和经验/统计降尺度。动力学方

法利用区域气候模式、具有可变空间分辨率的全球

模式或高分辨率全球模式的结果。经验/统计方法建

立大尺度大气变量与局域/区域气候变量之间的统计

关系。在所有情况下，降尺度产品的质量总取决于

驱动模式的质量。

干旱 干旱一般是“长期缺乏或明显缺少降水”，“由
于降水不足引起的一些活动或某些群体缺水”，或者

是“由于缺少降水，异常干燥的天气持续，足以造成

严重水分失衡的时期”(HEIm，2002)。干旱以不同种

方式作出定义。农业干旱指在土壤最上层1米左右(作
物根部区)水分不足影响了作物的生长；气象干旱主

要指长期降水不足；水文干旱关于低于正常值的流

量、湖泊和地下水位。久旱 指持续时间长并且普遍
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的干旱，比一般干旱持续时间更长，通常为十年或

更长时间。有关更详细的信息，请参见表3.1。

动力系统  一个过程或一组过程，其随时间的演变受

一组定性物理学定律支配。气候系统是一种动力学

系统。参见气候突变；混沌；非线性；可预测性。

生态系统  一个由多种相互作用的生物及其自然环境

组成的系统。称之为生态系统的边界存在某种任意

性，这取决于关注或研究的重点。因此，生态系统

的范围可从非常小的空间尺度开始，最终可遍及整

个地球。

效能  与二氧化碳的辐射强迫当量相比，它是衡量某

个给定的人为或自然机制的辐射强迫如何有效地改

变平衡的全球地表温度的方法。根据定义二氧化碳

增加的效能为1.0。

埃克曼抽吸  两种流体(大气和海洋)表层之间的摩擦

力或一种流体与邻近的固体表面(地球表面)的摩擦力

成为一个环流的动力。当产生的质量输送辐合时，

质量守恒要求有一个源自地表的垂直上升气流。这

称为埃克曼抽力。辐散时，其相反的效应称为埃克

曼吸力 引起的空气下沉。这种效应在大气和海洋中

都很重要。

埃克曼输送  由于海洋表面风的作用，科里奥利力与

摩擦力之间的平衡所产生的输送总量。另参见埃克

曼抽吸。

厄尔尼诺-南方涛动 (ENSO)  厄尔尼诺 最初用于描

述一个周期性的沿厄瓜多尔和秘鲁海岸流动的暖水

流，它干扰了当地的渔业。自那时起已经发现它使

国际日期变更线以东的热带太平洋流域的海水变

暖。这一海洋事件与全球尺度的热带和亚热带地面

气压型态的波动(称之为南方涛动)有关。这种时间尺

度为2-7年的大气-海洋耦合现象统称为厄尔尼诺-南
方涛动(ENSO)。通常用达尔文与塔希提岛之间地面

气压的距平差以及赤道太平洋中部和东部海面温度

进行测量。在厄尔尼诺事件发生期间，盛行的信风

减弱，上涌海流减少，海流改变，以至于海面温度

变暖，信风进一步减弱。这一事件对赤道太平洋上

空的风场、海面温度和降水型态产生很大影响，并

且通过全球遥相关对整个热带太平洋区域和世界其

它许多地区产生气候影响。ENSO的冷相位称为拉尼

娜。

排放情景  一种关于对辐射有潜在影响的物质(如：

温室气体，气溶胶)未来排放趋势的合理表述。它基

于连贯的和内部一致的一系列有关驱动力(如：人口

统计、社会经济发展、技术变化)及其主要相关关系

的假设。从排放情景反演出的浓度情景用作气候模

式的输入数据，以计算气候预估结果。IPCC(1992)提
出了一系列排放情景，作为IPCC(1996)气候预估的基

础。这些排放情景统称为IS92情景。在《IPCC排放

情景特别报告》(Nakicenovic和Swart，2000)中，公布

了新的排放情景，即所谓的SRES情景，除其它材料

之外，其中一些情景也用来作为IPCC(2001)第9-11章
以及本报告第10和第11章中气候预估的基础。与这

些情景有关的某些术语的含义，参见SRES情景。

能量平衡  总入射能量和总外逸能量之间的差。如果

此差是正值，则出现变暖；如果差是负值，则出现

变冷。全球长期平均的能量收支差一定为零。因为

基本上气候系统所获得的所有能量均来自太阳，能

量收支差为零则意味着太阳辐射总入射量一定等于

被反射的太阳辐射量与气候系统逸出的热红外辐射

量之和。总辐射平衡的扰动称为辐射强迫，无论是

自然的还是人为的。

集合  一批模式用于气候预估 并行模拟。各集合成

员模拟结果的差异可给出了有关一个不确定性的估

算。利用相同的模式进行集合多次运算，每次只采

用不同的初始条件，这能够描述与内部气候变率相

关的不确定性特征，而多模式集合，其中包括几个

模式的模拟，也包括了有关模式差异的影响。扰动

参数集合的目的在于对模拟不确定性作出比传统的

多模式集合更客观的估算。在扰动参数集合中，模

式的参数以系统的方式发生变化。

平衡和瞬变气候实验  平衡气候实验是这样一种实

验，它允许气候模式完全调整到某个辐射强迫变化

的状态。这种实验提供了有关各模式初态和最终状

态之间差异的信息，但未给出模式随时间响应的信

息。如果允许辐射强迫按照一个预先给出的排放情

景逐渐演变，那么则可以分析气候模式随时间响应

的过程。这类实验称之为瞬变气候实验。参见气候

预估。

平衡线  冰川区域中冰物质的年净损失区(消融区)以
及年净增加区(积累区)之间的边界线。该边界的高度

称之为平衡线高度。

二氧化碳(CO2)浓度当量 

像二氧化碳和其它温室气体的混合体那样，会引起

相同的辐射强迫量的二氧化碳浓度。

二氧化碳(CO2)排放当量  在一个特定的时间范围内，

二氧化碳排放量会引起相同的综合辐射强迫，如同

充分混合的温室气体或充分混合的温室气体混合体

的排放量。二氧化碳排放当量是在一个特定的时间

范围内通过充分混合的温室气体排放量乘以全球变

暖潜势求出的。而温室气体的混合体则是每种气体

的二氧化碳排放当量之和。二氧化碳排放当量是比

较不同种温室气体排放量的一个标准的和有用的表

征度量，而非意味着完全等于相应气候变化响应程

度(参见第2.10章)。

蒸腾  地球表面蒸发过程和植被蒸腾的综合过程。
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外部强迫  外部强迫指在气候系统之外引起气候系统

变化的强迫因素。火山喷发、太阳变化和人为改变

大气成分以及土地利用变化都属于外部强迫。

极端天气事件  极端天气事件是一种在特定地区和时

间(一年内)的罕见事件。罕见的定义有多种，但极端

天气事件的罕见程度一般相当于观测到的概率密度

函数的10%或小于90%。按照定义，在绝对意义上，

极端天气特征因地区不同而异。单一的极端事件不

能简单地直接归因于人为的气候变化，因为总是有

一个有限的机会：极端事件可能会自然发生。当一

种型态的极端天气持续一定的时间，如一个季节，

它可归类于一个极端气候事件，特别如果该事件产

生一个平均极端值或总极端值(如：一个季节的干旱 
或暴雨)。

光斑  太阳上的亮块。在太阳活动高峰时被光斑覆盖

地区的面积扩大。

反馈   参见气候反馈。

迹象 气候响应某个特定强迫时表现在空间和/或时间

上的型态通称为迹象。迹象用来检测观测中出现的

气候响应，一般利用气候模式强迫模拟进行估算。

通量调节  为避免大气-海洋耦合模式产生漂移，进

入非真实气候状态的问题，能够在未叠加到模式中

的海洋和大气之前对大气-海洋热通量和水汽通量(有
时包括风在洋面产生的表面应力)进行调节。由于

调节是预先计算的，因而不依赖于海气耦合模式的

积分过程，因此它与积分过程中形成的距平无相关

性。本报告的第8章的结论是：本报告(第四次评估报

告)中使用的大多数模式(AOGCm)未使用通量调节，

而且一般没有多少模式使用通量调节。

森林  以树林为主的植被类型。世界上目前有关于

森林的多种定义，它们也反映了生物地理条件、社

会结构和经济的差异。关于森林的讨论以及相关的

术语，如造林、再造林、和毁林，参见《IPCC关

于土地利用、土地利用变化和林业特别报告》

(IPCC,2000)。还可参见《IPCC关于人类活动直接引

起的森林和其它植被退化造成的温室气体清单的定

义和方法选择方案报告》(IPCC, 2003)。

化石燃料排放  从碳沉积物中提炼的化石燃料(如石

油、天然气和媒)的燃烧所产生的温室气体(尤其是二

氧化碳)排放。

气候变化框架公约  参见《联合国气候变化框架公

约》(UNFCCC)。

自由大气  几乎不受地球表面摩擦力影响的大气层，

位于大气边界层之上。

冻土层  部分或全部空隙水已冻结的土壤或岩石(Van 

Everdingen, 1998)。冻土包括多年冻土层。每年都冻结

后又融化的土层称为季节性冻土层。

大气(洋)环流  在旋转的地球上，因受热差异引起的

大气和海洋的大尺度运动，这种运动趋于通过热量

和动量的输送恢复系统的能量平衡。

大气环流模式(GCm)  参见气候模式。

大地水准面  在不受到天文潮汐、海洋环流、以及

水文、冰雪圈和大气效应、地球自转变化和极地运

动、章动和岁差、构造及冰期后地壳回弹等影响的

情况下，最符合海平面(参见相对海平面)的等位面

(即：在每一点具有相同的重力)。大地水准面是全球

性的，遍及各大陆、海洋和冰盖，目前还包括永久

潮汐效应(太阳和月球的零频引力效应)。它是天文观

测、大地水准测量、以及海洋、水文、冰川和气候

模拟的基准面。实际中，有各种不同的关于大地水

准面的业务用途的定义，这取决于用何种方式模拟

上述效应的时间变量。

地转风或海流  与水平气压梯度和科里奥利力保持平

衡的风或海流，因而不受摩擦力的影响。因此，这

种风或海流直接与等压线平行，其速度与等压等廓

线的间距成反比。

冰川均衡调节  参见冰期后地壳回弹。

冰川  陆地冰体，受重力影响沿山坡向下流动(通过

内部形变和/或在底基上滑动)，并受到内部应力以及

底基和山体侧面摩擦力的制约。冰川靠高处的积雪

维持，并靠低处冰物质的融化或溢入海洋而达到平

衡。参见平衡线；物质平衡。

全球变暗  全球变暗指大约从1961年到1990年期间地

球表面接收的太阳辐射普遍减少的情况。

全球地表气温  全球地表气温是对全球地面平均气温

的估算。然而，由于它随时间变化，因此仅采用距

平，即：与气候平均值的差，通常基于按面积加权

的海面温度距平和地面气温距平的全球平均值。

全球变暖潜势 (GWP) 基于充分混合的温室气体辐

射特征的一个指数，用于衡量相对于二氧化碳的，

在所选定时间内进行积分的，当前大气中某个给定

的充分混合的温室气体单位质量的辐射强迫潜力。

GWP表示这些气体在不同时间在大气中保持综合影

响及其吸收外逸的热红外辐射的相对作用。《京都

议定书》正是基于100年以上的时间框架内涌动排放

量的GWP。

温室效应  温室气体有效地吸收地球表面、大气自身

(由于相同的气体)和云散射的热红外辐射。大气辐

射朝所有方向散射，包括向地球表面的散射。温室

气体将热量俘获在地表―对流层系统内。这称为“温
室效应”。对流层中的热红外辐射与其散射高度上的

大气温度强烈耦合。在对流层中，温度一般随高度

的增加而降低。从某一高度射向空间的红外辐射一

般产生于平均温度为-19℃的高度，并通过射入的净
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太阳辐射达到平衡，从而使地球表面保持在高得多

的平均为+14℃的温度上。温室气体浓度的增加导致

大气红外辐射浊度上升，从而导致有效辐射从温度

较低但位势较高的高度上射入太空。这就形成了一

种辐射强迫，因而导致温室气体效应增强，即所谓

的“增强的温室效应”。

温室气体（GHG）  温室气体指大气 中由自然或人

为产生的能够吸收和释放地球表面、大气和云射出

的热红外辐射谱段特定波长辐射的气体成分。该特

性导致温室效应。水汽(H2O)、二氧化碳(CO2)、氧

化亚氮(N2O)、甲烷(CH4)和臭氧(O3)是地球大气中

主要的温室气体。此外，大气中还有许多完全由人

为产生的温室气体，如《蒙特利尔议定书》所涉及

的卤烃和其它含氯和含溴的物质。除CO2、N2O和

CH4外，《京都议定书》将六氟化硫(SF6)、氢氟碳

化物(HFC)和全氟化碳(PFC)定为温室气体。

总初级生产力 (GPP)  通过光合作用，大气中碳的固

化总量。

陆地冰 处在冻结过程中的和季节性冻土层以及多年

冻土层所含的各类冰的总称。(Van Everdingen, 1998)

陆地温度  接近地表的陆地温度(通常是第一个10厘米

之内)。通常被称为土壤温度。

陆地冰分界线/区  冰川或冰盖与冰架的交汇点；此处

的冰块开始漂流。

(海洋)环流  海(洋)盆尺度的海洋水平环流型态，环绕

洋盆缓慢流动，环流西侧有一个强而窄的(100-200公
里宽)的边界流与其形成闭合。每个海洋中的亚热带

环流在环流中心均与高气压相关，次极地的环流则

与低气压相关。

哈得莱环流 一种在大气中受热力驱动的直接翻转环

流，它包括对流层上层的极向气流，下沉后进入亚

热带反气旋，在近地表层作为信风的一部分开始回

流，最终气流在赤道附近(即所谓的热带辐合带区)上
升。

卤烃  卤烃是各类卤化有机物的总称，其中包括氯氟

碳化物(CFC)、氢氯氟碳化物(HCFC)、氢氟碳化物

(HFC)、哈龙、甲烷、甲基溴等。很多卤烃具有大的

全球变暖潜势。含氯和溴的卤烃也与臭氧层损耗有

关。

卤比容   参见海平面变化。

HCFC     参见卤烃。

HFC        参见卤烃。

异养呼吸  通过除植物以外的有机物质将有机成分转

换为CO2。

全新世  全新世地质时代在第四纪的两个时代之后，

从11.6 ka至今。

水圈  气候系统的一部分，它由海洋、河流、淡水

湖、地下水等地上流体和地下水等组成。

冰川期  一个冰川期或冰川时代的特点是地球气候 
的温度长期下降，导致大陆冰盖和山地冰川(冰川作

用)的增加。

冰帽  覆盖在高地上的、范围比冰盖小得多的穹状冰

体。

冰芯  冰川或冰盖中钻出的圆柱状体冰。 

冰盖  陆地冰体，其深度足以覆盖下面的大部分基岩

地形，其形状主要取决于它的动力学过程(由于内部

挤压形变引起冰体的流动和/或在基底上滑动)。冰

盖从小平均斜坡面的冰覆盖高原中心向外流动。边

缘通常为陡坡，冰大都通过快速流动的冰流或溢出

的冰川发生溢流，在某些情况下流入海洋或流入飘

浮在海上的冰架。世界上当今仅存三大冰盖，一个

位于格陵兰岛，其余两个在南极，即：被南极山脉

分为东部和西部南极冰盖。在冰川期，还有其它冰

盖。

冰架  海岸延伸的、有相当厚度的、飘浮着的冰块

(经常具有很大的水平范围或略为起伏的冰面)；通常

存在于冰盖沿岸的海湾中。几乎所有的冰架在南极

洲，那里大多数朝海洋方向溢出的冰流入了冰架。

冰流  比周围冰盖流速快的冰流。可以把冰流想象为

一个冰川在缓慢移动的冰壁(而非岩石)之间流动。

间接气溶胶效应  气溶胶 可通过作为云凝结核或者通

过改变云的光学特性和生命期，对气候系统产生间

接的辐射强迫效应。这一效应分为两种：

云反照率效应  因人为气溶胶的增加而引起的辐

射强迫。气溶胶使云滴增加，但变小，从而导

致云反照率的增加。这一效应称为“第一间接效

应”或“Twomey效应”。

云生命期效应 人为气溶胶增加而引起得强迫。

气溶胶造成云滴缩小，降低了降水效率，因

而改变了液态水含量、云的厚度和云的生命

期。这一效应称为“第二间接效应”或“Albrecht效

应”。

除了上述间接效应外，气溶胶也许还有半直接

效应。指通过具有吸收作用的气溶胶吸收太阳

辐射，使空气加热并趋于增加相对于地表的静

力稳定性。这一效应也许还造成云滴的蒸发。

工业革命  一个工业快速增长的时期，对社会和经

济产生了深远的影响。它始于十八世纪后半叶的英

国，随后蔓延至欧洲和包括美国在内的其它国家。

蒸汽机的发明引发了这一发展态势。工业革命标志

着大量使用化石燃料和排放，尤其是二氧化碳排放
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的起点。在本报告中，术语工业化前时代和工业化

时代分别指1750年之前和1750年之后。

红外辐射  参见热红外辐射。

日射  按纬度和季节到达地球的太阳辐射量。通常日

射指到达大气顶层的辐射。有时它特指到达地球表

面的辐射。另参见：太阳总辐照度。

间冰期  冰川时代冰化作用之间的暖期。上一次间

冰期可追溯到大约29到116ka，也称为末次间冰期。

(AmS, 2000)

内部变率  参见气候变率。

热带辐合区(ITCZ) 热带辐合区是赤道附近一个纬向

的低气压赤道带,这里是东北信风和东南信风交汇的

地带。因为这两种风的辐散，潮湿空气被迫抬升，

形成了一个强降雨带。这个地带随季节变化。

地壳均衡或地壳均衡性  地壳均衡性指岩石圈及地幔

对地表负荷变化做出的回弹响应。当岩石圈和/或地

幔负荷因陆地冰质量、海洋质量、沉积作用、侵蚀

或造山运动发生变化而改变，于是出现垂直地壳均

衡调整，以便达到适应新负荷的平衡。

京都议定书 《联合国气候变化框架公约》

(UNFCCC)的《京都议定书》于1997年在日本京都

召开的UNFCCC缔约方大会第三次会议上通过。该

议定书包含了除UNFCCC之外的具有法律约束力的

义务。议定书附件B中所列出的国家(多数为“经济

合作和发展组织”的成员国和经济转型国家)同意减

少人为温室气体(二氧化碳，甲烷，氧化亚碳，氢氟

碳化物，全氟化碳和六氟化硫)的排放量，在2008至
2012年的承诺期内排放量至少比1990年水平低5%。

《京都议定书》于2005年2月16日起生效。

土地利用和土地利用变化  土地利用是指某种土地覆

盖类型上的所有安排、活动和采取的措施(一整套人

类行为)。该术语还指出于社会和经济目的所管理的

土地(如放牧、木材开采和保护)。土地利用变化指

人类改变的土地利用和管理，可导致土地覆盖的变

化。土地覆盖和土地利用变化会对反照率、蒸腾、

温室气体的源和汇及气候系统的其它性质产生辐射

强迫和/或影响局地或全球气候。另参见《IPCC关

于土地利用、土地利用变化和林业的特别报告》

(IPCC， 2000)。

拉尼娜  参见厄尔尼诺-南方涛动。

地表气温  地表气温是在高于地面1.5米的通风良好的

百叶箱内观测的温度。

递减率  一个大气变量的改变率，通常温度随高度变

化。当变量随高度减小时，递减率为正。

末次冰盛期(LGm)  末次冰盛期指大约21ka，在末次

冰期内冰盖达到最大规模的时期。该时期已经得到

了广泛的研究，因为辐射强迫和边界条件都有比较

充分的认知，还因为该时期的全球变冷可与预估的

21世纪变暖具有可比性。

末次间冰期(LIG)  参见间冰期。

潜热通量  从地球表面进入大气的热通量，与地表水

蒸气的蒸发或凝结有关；它是地表能量收支的一部

分。

科学认知水平(LOSU) 一个指数，分为五个等级(高、

中、中低、低和很低)，旨在描述对影响气候变化

的辐射强迫物质特征的科学认知程度。对于每种物

质，该指数是对决定着强迫作用的物理/化学机制的

证据以及对量化评估及其不确定性达成的共识所做

出的一种主观判断。

生命期  生命期是一个普通术语，它从各种时间尺度

描述影响微量气体浓度增加过程的速率。可分为以

下几种生命期：

周转时间(T)(也称为大气总生命期)是库(如：大

气中的气体化合物)的物质m与从库中被清除的总速

率S之比：T=M/S。对于每个清除过程，可定义一个

单独的周转时间。在土壤碳生物学中，周转时间指

平均滞留时间(MRT)。
调节时间或响应时间(Ta)描述一种瞬间植物腐

化后进入库的时间尺度。调节时间这个术语还可描

述一个库中的物质在源的强度上发生一步变化之后

所进行的调节。半生命期或腐化常数用于量化一阶

指数的腐化过程。有关气候变异的不同定义，参见

响应时间。

为了简化，“生命期”有时也可代替调节时间。

在简单的个例中，当化合物的总清除率与库的总质

量直接成正比时，调节时间则等于生命期：T=Ta。

以CFC-11为例，只要通过平流层的光化学过程就能

够将其从大气中清除。在较复杂的个例中，当涉及

若干库或当清除与总质量不成正比时，等式T=Ta则

不再成立。二氧化碳就是一个极端的例子。由于在

大气与海洋和陆地生物之间的快速交换，它的周转

期只有4年。然而，二氧化碳的很大一部分在几年内

又返回大气中。因此，大气中二氧化碳的调节时间

实际上取决于 碳从海洋表层进入深层过程中的清除

率。尽管可以给出大气中二氧化碳的调节时间的近

似值，即100年，但实际的调节则是在初期较快，而

后期较慢。关于甲烷(CH4)，它的调节时间也与周转

期不同，因为它的清除主要通过与氢氧基(OH)的化

学反应完成，而OH浓度本身又依赖于CH4的浓度。

因此，CH4的清除率S与其总量m不成比例。

可能性  发生某个事件、后果或结果的可能性，可按

概率进行估算，在本报告中用一个标准术语表述可

能性，并在框1.1中作了定义。另参见不确定性；可

信度。

岩石圈 地球上部的固体层(大陆和海洋的固体部分)包
括全部地壳的岩石和寒冷但主要是具有回弹性的地

幔最上层部分。虽然火山活动是岩石圈的一部分，
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但并非被视为气候系统的一部分，而是作为一个外

部强迫因子。参见地壳均衡。

小冰期(LIA)  大约公元1400年至1900年之间的一段时

期，这段时期北半球的温度普遍比现在低得多，特

别是在欧洲。

(冰川、冰帽和冰盖的)物质平衡  冰体增加(积累)与冰

体损失(消融、冰山的崩塌)之间的平衡。冰物质平衡

这个术语包括以下内容：

物质比平衡：在水分循环周期内在冰川表面某

一点上冰体物质的净损失或净增加。

(冰川的)总物质平衡：物质比平衡按整个冰川面

积进行空间积分后的量值；在水分循环期内某个冰

川增加或损失的总物质量值。

平均物质比平衡：冰川单位面积的总物质平

衡。如果确定了面积(面积比物质平衡等)，而则不

考虑冰流的贡献；否则，物质平衡还要包括冰流和

冰山崩塌的贡献。面积比物质平衡值在积累区为正

值，在消融区为负值。

平均海平面(mSL)  参见相对海平面。

中世纪暖期(mWP)  指公元1000年至1300年之间的一

段时期，在该时期内北半球某些区域比随后的小冰

期 温暖。

经向翻转环流(mOC) 海洋中经向(南-北向)翻转环

流,其量值是各深度层和密度层中物质输送量的纬向

(东-西向)之和。在北大西洋,在远离次极地的区域，

mOC(其量值原则上是可观测的)通常利用温盐环流

(THC)进行识别，而温盐环流是一种概念解释。然

而，必须牢记mOC能够包括一些浅层风驱动的翻转

环流，如：出现在热带和亚热带海洋上层的翻转环

流，在这些环流中朝极地方向流动的暖(轻)水变为密

度略高的水并在海洋的较深层向赤道方向分流。

元数据  关于气象和气候资料的信息，涉及以何种方

式以及何时进行观测、观测的质量、已知存在的问

题和其它表征。

表征量  度量一种难以量化的物体或活动表征的一致

性方法。

减排  减少温室气体 的排放源或增加碳汇的人类干预

活动。

混合比  参见摩尔比率。

模式格点层  参见气候模式(谱或格点层)。

气候变率模态  气候系统 的自然变率，尤其在季节乃

至更长的时间尺度上，主要表现出突显的空间型态

和时间尺度，反映了大气环流的动力学特征及其与

陆地和海洋表面的相互作用。这种型态通常称为体

征、模态或遥相关。例如：北大西洋涛动(NAO)、太

平洋-北美型态(PNA)、厄尔尼诺-南方涛动(ENSO)、
北半球环状模态(NAm；以前称为北极涛动，AO)以

及南半球环状模态(SAm；以前称为南半球涛动，

AAO)。第3.6节讨论了许多突出的气候变率模。另参

见气候变率型态。

摩尔分数  摩尔分数或混合比指在一给定体积内某种

成分的摩尔数与该体积中各成分的总摩尔数之比。

常用以表述干空气。长生命期的温室气体的典型

值的量级为µmol mol–1(PPm：每十万分之几)，nmol 

mol–1(PPB：每十亿分之几)，fmolmol–1(ppT：十亿分

之几)。摩尔分数不同于体积混合比，后者通常是

以PPmV等表示，并对非同一性气体进行订正。这

种订正与许多温室气体的测量精度有很大的相关性

(Schwartz和Warneck，1995)。

季风  季风是热带及亚热带的季节性逆转的海面风和

相关降水，是大陆尺度的陆地及与其毗邻的海洋之

间的热量差造成。季风降雨主要发生在夏季的陆地

上。

蒙特利尔议定书  1987年在蒙特利尔通过的“关于消

耗臭氧层物质的蒙特利尔议定书”，后又作了一系列

的调整和修订(伦敦，1990；哥本哈根，1992；维也

纳，1995；蒙特利尔，1997；北京，1999)。该议定

书控制破坏平流层臭氧的含氯和溴的化学物质的消

费量和产量，如氯氟碳化物(CFC)、甲基氯仿、四氯

化碳、及许多其它物质。

微波探测仪(mSU)  由卫星微波探测仪，用于估算大

气中各厚度层的温度，主要通过一组复杂的接近60 
GHZ的射线来测量氧分子散发的热量。于1978年年

底开始了由九个微波探测仪进行的一系列测量。在

1998年中，一系列后续仪器，即：高级微波探测仪

(AmSU)开始投入运行。

mSU 参见微波探测仪。

非线性  一个在因果之间没有简单比例关系的过程被

称之其为非线性过程。气候系统包含许多这类非线

性过程，使该系统的变化规律变得非常复杂。这种

复杂性可导致气候突变。另参见混沌；可预测性。

北大西洋涛动(NAO) 北大西洋涛动包括冰岛和亚速

尔群岛附近气压的反向变化。因此它相当于跨大西

洋进入欧洲的主西风带在强度上一次波动，因而也

相当于隐嵌气旋及其相关锋面系统的波动。参见框

3.4中的NAO指数。 

北半球环状模态(NAm) 冬季中大气形态发生的一种

幅度波动，其特征为在北极地面为低气压，中纬度

上空有强西风带存在。北半球环状模态与进入平流

层的北半球极低涡有关。其型态与北大西洋有一个

偏差并与北大西洋涛动有很大相关性。参见框3.4中
的NAm 指数。

海洋酸化  由于人为二氧化碳的吸收，使得海水的pH 
值减小。
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海洋热量吸收效率  它是一个度量单位(Wm–2°C–1)，
用于衡量随着全球地表温度上升全球海洋热量存储

增加的速率。对于气候变化试验，它是一个有用的

参数，在试验中辐射强迫发生着单调的变化，此时

可用该参数与气候敏感性参数进行比较，以衡量气

候响应和海洋热量吸收在决定气候变化速率中相对

重要意义。能够从一个1%年的大气二氧化碳增加试

验中估算海洋热量吸收效率，作为大气顶层净向下

辐射通量总平均值与瞬变气候响应之比(参见气候敏

感性)。

有机气溶胶  气溶胶微粒，主要由有机化合物组成，

主要包括碳、氢、氧及少量其它元素 (Charlson和 
Heintzenberg, 1995, p. 405)。参见碳气溶胶。

臭氧   含三个氧原子的氧(O3)，臭氧是一种气态的大

气成份。在对流层中，它既能自然产生，也能在人

类活动(烟雾)中通过光化学反应产生。对流层臭氧是

一种温室气体。在平流层中，通过太阳的紫外辐射

与氧分子(O2)相互作用产生。平流层臭氧对于平流层

辐射平衡具有决定性作用。其浓度在臭氧层最高。

臭氧洞     参见臭氧层。

臭氧层 平流层存在一个臭氧浓度最高的气层,称为臭

氧层。臭氧层的范围大约从12公里延伸至40公里。

臭氧浓度约在20至25公里处达到最高。臭氧层正在

被人类排放的氯化物和溴化物损耗。每年，在南半

球的春季,南极区域上空的臭氧层都出现非常强的损

耗，是由人为氯化物和溴化物与该地区特定的气象

条件共同造成的。这一现象被称之为臭氧洞。参见

《蒙特利尔议定书》。

太平洋年代际变率  大气环流及其下垫的太平洋洋盆

年代-至-年代际耦合变率。它在北太平洋最突出，那

里冬季阿留申低压系统的强度波动与北太平洋海平

面温度发生对应的变化，并与整个太平洋洋盆的大

气环流、海面温度和海洋环流的年代际变化相关。

这种波动对厄尔尼诺-南方涛动周期产生调节影响。

衡量太平洋年代际变率的关键指标有：北太平洋指

数(NPI)、太平洋年代际涛动(PDO)指数和年代际 太

平洋涛动(IPO)指数，所有指数均在框3.4中作出定

义。

太平洋-北美(PNA)型态  一种大尺度大气波的型态，

其特征是从亚热带西太平洋延至北美东海岸上空存

在一个对流层高气压和低气压距平的序列。参见框

3.4中的PNA型态指数。

古气候  在仪器测量出现之前时期的气候，包括历史

和地质时代的气候，对于这古气候，只有代用气候

记录。

参数化  在气候模式中，该术语指通过一种代表各种

大气过程的技术，只有经过参数化，才能在模式的

空间或时间分辨率上对这些过程进行显式求解(次格

点尺度过程)，主要考虑模式求出的大尺度气流与按

区域或时间平均的次格点尺度的效应之间的关系。

气候变率模式 参见气候变率模式。

百分位点  一个百分位点是在100内的某个值，它表

示在数据集各值中分别等于或小于该值的百分比。

百分位点通常被用来估算一种分布的各种极值。例

如，第90个(第10个)百分位点分别指极值的上限(下
限)的阈值。

多年冻土层  至少连续两年保持温度在0°C 或0°C 
以下的土层(土壤或岩石并且包括冰和有机物)(Van 

Everdingen， 1998)。

PH值  pH值是一个根据氢离子(H+)浓度测定水(或任

何溶液)酸度的无因次度量。pH值是根据对数标度pH 
= –log10(H+)进行测量。因此，pH值降低一个单位相

当于氢离子浓度或酸度增加10倍。

光合作用  植物从空气(或水中的碳酸氢盐)中吸收二

氧化碳(CO2)，产生碳水化合物，并释放出氧气的过

程。有几种光合作用的途径，分别对大气中CO2浓度

有不同的响应。另参见二氧化碳肥化；C3 植物；C4 
植物。

浮游生物  生活在水系上层的微生物。区别于浮游植

物，因为浮游植物靠光合作用为其提供能量，而浮

游生物 是靠食浮游植物生存。

更新世  第四纪的前两个时代，从上新世结束(大约在

1.8 mA)一直延至全新世的开始(大约在11.6 ka)。

花粉分析  一种相对测定年代和环境重建的技术，包

括鉴定和计算保存在泥炭、湖泊沉积物以及其它沉

淀物中花粉的类型。参见代用资料。

冰期后地壳回弹  随着一个冰体负载的减小，如从末

次盛冰期(21ka)以来，大陆和海底的垂直运动。地壳

回弹是一种地壳均衡的 陆地运动。

可降水分  在一个单位横截面垂直圆柱体面积内大气

水气的总量。如果完全浓缩并收集在一个相同单位

横截面的容器中，它通常用来表示水的高度。

前体物质  大气中的化合物，它本身并不是温室气体 
或气溶胶，但它能通过参与调节温室气体或气溶胶

的产生或毁灭的物理或化学过程，从而对温室气体

或气溶胶的浓度产生影响。

可预测性  一个未来状况可根据现在和过去对系统状

况的认知进行预测的程度。

由于一般对气候系统的过去和现在状况的认识

水平并非完善，利用这些知识进行气候预测的模式

也是如此，另由于气候系统固有的非线性和混沌状

态，因而气候系统的可预测性也受到固有的限制。
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即使有非常精确的模式和观测，对于这样一个非线

性系统的可预测性仍存在局限性(AmS， 2000)。

工业化之前  参见工业革命。 

概率密度函数(PDF)  概率密度函数是一个描述某个

变量发生不同结果相对几率的函数。该函数通过积

分求出某个已定义域中的变量一致性，同时还具有

这样一种特性，它使某个子域中的积分值等于在该

子域中变量结果所保持的概率。例如，按一个特定

方式定义的某个温度距平大于零的概率是通过在所

有可能大于零的温度距平域内对PDF进行积分而从

PDF中求出。同时描述两个或两个以上变量的概率密

度函数也按相同方式进行定义。

预估  预估是一个量或若干量未来潜在的演变结果，

通常借助于模式进行计算。预估与“预测”是有区别

的，旨在强调预估设计相关的假设，例如，未来的

社会经济发展和技术进步可能实现也可能不能实

现，因此具有很大的不确定性。另参见气候预估和

气候预测。

代用资料  一个气候指标的代用资料是利用物理学

和生物学原理作出解释的记录，以表示过去与气候

有关的某些综合变化。用这种方法反演的与气候有

关的资料统称为代用资料。如：花粉分析、树木年

轮、珊瑚特征，以及各种从冰芯中获取的资料。

第四纪  第三纪(65 ma到1.8 ma)之后的地质时期。

根据目前的定义(目前正在进行修正中)，第四纪从

1.8mA一直延续到现在。它是由两个时代组成：更新

世和全新世。

辐射强迫  辐射强迫是由于气候变化外部驱动因子的

变化，如：二氧化碳浓度或太阳辐射量的变化等造

成对流层顶 净辐照度(向上辐射与向下辐射的差，

单位用Wm-2表示)发生变化。用固定在未受扰动值上

的所有对流层特性计算辐射强迫；若受到扰动，则

在平流层温度重新调整到辐射动力平衡之后再进行

计算。在不考虑平流层温度变化的情况下，辐射强

迫被称为瞬时强迫。在本报告中，辐射强迫被进一

步定义为相对于1750年的变化，除非另有说明，它

指一个总值和年平均值。辐射强迫是不与云辐射强

迫混淆起来，云辐射强迫是一个相似的术语，表示

云影响大气顶层净辐照度的大小，但与辐射强迫无

关。

辐射强迫情景  对辐射强迫未来发展的一个合理的

表述。辐射强迫与多种变化有关(如：大气成分的变

化，土地利用变化)或与外部因子变化有关(如太阳活

动)。辐射强迫情景可以作为简化气候模式的输入，

用于气候预估的计算。

快速气候变化  参见气候突变。

再分析  再分析是温度、风、海流和其它气象和海洋

值的大气和海洋分析，再分析是利用固定的最先进

的天气预报模式和资料同化技术处理过去的气象和

海洋资料。利用固定的资料同化方案，以避免因改

变业务系统分析而对运行系统产生影响。尽管连续

性得到改进，但是全球再分析仍然受到观测系统中

覆盖范围变化和偏差的影响。

重建  利用各气候指标来帮助确定(一般指过去)气候

的状态。

再造林  在以前曾是森林，但已转作它用的土地上

重新造林。关于森林和有关的一些术语如造林、再

造林和毁林的讨论，参见《IPCC关于土地利用、土

地利用变化与林业特别报告》(IPCC，2000)。另参

见《IPCC关于人类活动直接引起的森林和其它植被

退化造成的温室气体清单的定义和方法选择报告》

(IPCC，2003)。

体征  体征指气候系统的最众状态，通常代表气候变

率中最突显的型态或气候变率模态的一个相位。

区域  一个区域指一个具有特定地理和气候特征的

地域。一个区域的气候受区域和局域尺度强迫的影

响，如地形、土地利用特征、湖泊等，它还受其它

区域遥相关的影响。参见遥相关。

相对海平面  由验潮仪测量的相对于所在陆地的海平

面。平均海平面通常被定义为一个时期内的平均相

对海平面，如一个月或一年，有足够长的时间才能

求出瞬变，如：海浪和潮汐的瞬变。参见海平面变

化。

库 除大气以外的气候系统的一个组成部分。库

(Reservoir)具有储存、积累或释放所关注物质的能

力，如碳，它是温室气体或温室气体的前体物质。

海洋、土壤和森林是一些碳库的例子。库(Pool)也是

一个相同的术语(注，其定义一般包括大气)。在特定

时间内，库内包含的某种关注物质的绝对量称为储

量。

呼吸作用  生物体将有机物质转化为二氧化碳，同时

释放出能量并消耗氧分子的过程。

响应时间  响应时间或调节时间指在外部/内部过程

或反馈引起强迫后，气候系统或其分量重新平衡并

达到一个新状态所需的时间。响应时间因气候系统

分量不同而有很大的差异。对流层的响应时间相对

较短，从几天至几周，而平流层要达到平衡状态的

典型时间尺度为几个月。海洋因其巨大的热容量，

其响应时间则长得多，典型的响应时间为几十年，

但最长可达几个世纪甚至上千年。因而，地表-对流

层强耦合系统的响应时间比平流层的响应时间慢，

主要取决于海洋。生物圈对某些变化(如干旱)的响应

也许较快，但对于强加的变化则响应很慢。有关影

响示微量气体浓度过程速度的响应时间有不同的定

义，参见生命期。

重现期  一个已定义的事件发生率之间的平均时间

(AmS， 2000)。



140

附录 I

重现值  平均在一个给定时期内(如：10年内)发生的

某个给定变量的最高(或最低)值。

情景   一种关于未来如何发展的一种合理的通常简化

的描述，它基于连贯的和内部一致的一系列有关驱

动力和主要关系的假设。情景可以从预估中反演，

但通常根据其它来源的补充信息。另参见SRES情
景、气候情景和排放情景。

海冰  海上因海水冻结后出现的任何形式的冰。海冰

可能是被风或海流(积冰)移动的漂浮在海面上不连续

的冰块(浮冰)，或与海岸联为一体的静止不动的冰体

(陆缘固冰)。形成时间不足一年的海冰被称为第一年

冰。多年冰指至少经历过一个夏季的海冰。

海平面变化  全球和区域的海平面都能发生变化，由

于(1)洋盆地形状改变，(2)海水总质量改变，(3)海水

密度改变。因海水密度改变而引起的海平面变化成

为比容。因温度改变而引起密度改变称为比热容，

而因为盐度改变而引起的密度改变称为盐比容。另

参见相对海平面；热膨胀。

海平面当量(SLE)  如果将一定量的水或冰加入海洋中

或从海洋中取出，全球平均海平面将发生的变化。

季节性冻土层 参见冻土层。

海面温度(SST)  海面温度是海洋表层几米内海面的

主体温度，是通过船只、固定浮标和漂移浮标测量

的。船只使用的水采样桶测温于20世纪40年代大都

被发动机入水口测温所取代。卫星运用红外线测量

表层温度(最表层；一毫米深度部分)，卫星也运用微

波测量表层1厘米深度的温度，但是必须进行调节，

以便具有与主体温度的可比性。

感热通量  从地球表面流向大气的热通量，它与水的

相位变化无关；是地表能量收支的一个分量。

固化  参见吸收。

有效波高  在特定时间内发生的最高的三分之一波高

(海洋波浪和涌)的平均高度。

汇  从大气中清除温室气体、气溶胶或它们前体物质 
的任何过程、活动或机制。

平板海洋模式  在一个气候模式中简单代表海洋的模

式，作为一个静止的海水层，水深为50米至100米。

与平板海洋模式耦合的气候模式仅能用于估算气候

对于某个给定强迫做出的平衡响应，而不是气候的

瞬变。参见平衡和瞬变气候试验。

雪线  常年积雪的低限，低于此线无积雪。

土壤湿度  储存在土壤中或地表的可供蒸发的水分。

土壤温度  参见地表温度。

太阳活动  太阳呈现出的高活跃期，可通过对太阳黑

子数，以及辐射量、磁活动、高能粒子释放的观测

发现这一太阳活跃期。发生这些变化的时间尺度大

到数百万年，小至几分钟。另参见太阳活动周期。

太阳活动 (“11年”) 周期  9至13年不等的周期性太阳

活动准规则调制期。

太阳辐射  太阳射出的电磁波辐射。也称为短波辐

射。太阳辐射有其特定的波长(光谱)范围，它是由太

阳的温度所决定的，在可参见波长中达到最高值。

另参见热红外辐射，日射。

煤烟  有机物蒸体火焰外边缘的气体熄灭形成的颗

粒，主要成分为碳，还有少量的氧和氢，属于羧基

和酚醛类并表现为不完整的石墨状结构。另参见黑

碳，木炭(Charlson和Heintzenberg，1995，p. 406)。

源  任何向大气中释放产生温室气体、气溶胶或其前

体物质的过程、活动和机制。

南半球环状模态(SAm)  像北半球环状模态 的波动型

态式，但出现在南半球。参见SAm索引，框3.4。

南方涛动  参见厄尔尼诺南方涛动(ENSO)。

空间和时间尺度  气候可在一个大的空间和时间尺度

范围内发生变化。空间尺度的范围可从局域尺度(小
于十万平方公里)，至区域尺度(十万至一千万平方公

里)，乃至大陆(一千万至一亿平方公里)不等。时间

尺度可从季节尺度至地质年代(可达几亿年)不等。

SRES情景  由Nakicenovic和Swart(2000在)制定的并得到

采用的“排放情景特别报告”中的排放情景。如本报告

第10章所示，这些情景作为气候预估的基础。下面

介绍一些相关术语以更好地理解SRES情景组合的结

构和使用：

情景族：具有相似的人口统计、社会、经济、技

术变化的情节的情景组合。四个情景族构成了

SRES情景组合：A1，A2，B1和B2。
解释性情景：针对Nakicenovic和Swart(2000)的决策

者摘要中的6组情景的每一组作出解释的一个情

景。包括分别针对A1B，A2，B1和B2情景组的

四个修订的情景标志和针对A1FI和a1T组的两个

附加情景。所有情景组均同样可靠。

标志情景：最初以草案形式贴在SRES网站上的

一种情景，以代表一个给定的情景族。标志的选

择是根据初始量化最佳地体现出情节以及特定模

式的特征。标志的可能性不会超过其它情景，但

这些标志被SRES编写组视为对某个特定情节具

有解释性。标志经修改后纳入Nakicenovic和Swart 
的报告中(2000)。这些情景受到整个编写组的最

仔细审查并在经历了SRES的开放评审过程。还

选择了一些情景，以解释其它两个情景组。

情节：对一个情景(或情景族)的叙述性描述，以

突出情景的主要特征和关键驱动力与演变动力之

间的关系。

•

•

•

•
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比容  参见海平面变化。 

储量  参见库。

风暴潮  由于极端气象条件(低气压或强风)在某一特

定地点引起的海水高度暂时上升。风暴潮被定义为

在该时间和地点超出了预期的潮汐水位。

风暴路径  最初，这个术语指单个气旋天气系统的路

径，但现在一般指由于有了一系列低气压(气旋)和高

气压(反气旋)系统因而才出现热带扰动主要路径的区

域。

平流层  大气中对流层之上较高的层结区，其高度

从10公里(高纬度约为9公里，热带地区平均为16公
里)处一直延伸至50公里左右。

潜沉  通过埃克曼抽吸和侧平流，表层水从海表混合

层进入海洋内部的海洋过程。当海表水被平流输送

到一个表层密度较低的局部区域时会发生侧平流，

因而一定会滑动到表层之下，通常密度没有变化。

太阳黑子  太阳上的小黑斑。太阳黑子数量在太阳活

动高峰期较多，特别是随太阳活动周期而不同。

地表层  参见大气边界层。

地表温度  参见全球地表温度、地温、地面气温、海

面温度。

遥相关  广泛分布在世界各地的气候变化之间的关联

性。在物理意义上，遥相关通常是大尺度波运动的

结果，而在波运动中能量从各源区出发沿众值突显

的路径在大气中转移。

热膨胀  与海平面上升有关，它指由于海水变暖所产

生的体积增加(密度减小)。海洋增温导致海洋体积的

膨胀，从而使海平面升高。参见海平面变化。

热红外辐射  地球表面、大气和云散射出的辐射。它

也称之为陆地辐射或长波辐射，它不同于近外红外

辐射，后者是太阳光谱的一部分。一般而言，红外

辐射有一个独特的波长(光谱)范围，比可见光谱段的

红色的波长还要长。由于太阳和地球-大气系统的温

度差异，热红外辐射光谱实际上与短波或太阳辐射

光谱有着明显区别。

斜温层  在海洋中，位于海洋表层和深层之间的海洋

最大垂直温度梯度层。在亚热带区域，其源区水一

般在潜沉后向赤道方向移动的较高纬度的表层水。

在高纬度，有时无斜温层，取而代之的是盐跃层，

它是一个最大垂直盐度梯度层。

温盐环流(THC)  海洋中的大尺度环流，即：低密度

上层海水向较高密度的中层及深层海水输送的并将

这些海水在带回海洋上层。这种环流是非对称的，

它在高纬度有限区域转换为密度高水并返回海面，

这涉及跨大尺度地理区域的缓慢上涌过程和扩散过

程。温盐环流受到表层或邻近表层高密度水驱动，

而密度本身是低温和/或高盐度造成的，但尽管其通

用名称表达了上述含义，它也受到由机械力驱动，

如：风和潮汐。通常，温盐环流被作为经向翻转环

流的同义词。

热喀斯特 由于富含冰的多年冻土层溶化或大量地下

冰融化而形成典型地貌的过程(VanEverdingen，1998)。

热比容  参见海平面变化。

验潮仪  一种设置在岸边(有些潜入海中)的用于连续

测量邻接陆地的海平面高度的仪器。按时间平均的

海平面高度记录给出了观测的相对海平面的长期变

化。

太阳总辐照度(TSI)  地球大气以外在一个垂直于入射

辐射表面接收的太阳辐射的总量，在到太阳的地球

平均距离。

可靠的太阳辐射测量只能在空间中获得，准确

的记录可以追溯到1978年。普遍接受的值是1,368瓦/
平方米，精度约为0.2%。百分之几十的变量是常见

的，通常与通过太阳表面太阳黑子出现关。TSI太阳

活动周期变化的量级为0.1%(AmS，2000)。另参见日

射。

瞬变气候响应  参见气候敏感性。

年轮   在木科植物茎的中心横截面中次生树轮证据。

树轮密度、一个季节中小细胞晚生长树木与春季后

大细胞早生长树木之间的差异使得可以估算树木的

年龄，树木年轮的宽度或密度可能与气候参数有

关，如：温度和降水。参见代用资料。

趋势  在本报告中，“趋势”指一种变化，一般是某个

变量值随时间的单一变化。

对流层顶  对流层与平流层的界限。

对流层  大气的最低部分，在中纬度地区，从地面至

海拔约10公里高处(高纬度为9公里，热带地区平均为

16公里)，云和天气现象均发生于其中。对流层内，

温度随高度的增加而降低。

周转时间  参见生命期。

不确定性  对于某一变量(如未来气候系统状态)的未

知程度的表述。不确定性可源于缺乏有关已知或可

知事物的信息或对其认识缺乏一致性。主要来源有

许多，如从数据的可量化误差到概念或术语定义的

含糊，或者对人类行为的不确定预估。因而，不确

定性能够用量化度量表示(如不同模式计算值的一个

变化范围)或进行定性描述，如体现一个专家组的判

断(参见moss和Schneider，2000；manning等，2004)。
另参见可能性；可信度。

联合国气候变化框架公约(UNFCCC) 该公约于1992年
5月9日在纽约通过，并在1992年里约热内卢召开的

地球峰会议上，由150多个国家以及欧共体共同签

署。其最终宗旨是“将大气中温室气体浓度稳定在一

个水平上，使气候系统免受危险的人为干涉”。公约
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包括所有缔约方的承诺。在该公约下，附件1中的

缔约方(所有OECD国家及经济处于转型的国家)的共

同目标是在2000年前将未受《蒙特利尔议定书》控

制的温室气体排放量恢复到1990年的水平。该公约

1994年3月生效。另参见《京都议定书》。

吸收  在某个库中增加某种受关注的物质。含碳物质

(尤其是二氧化碳)的吸收通常称为(碳)的固化。

城市热岛(UHI)  与周边乡村地区相比某个城市的相对

热度，城市热岛与径流变化、城市水泥建筑楼群 热

保持效应、地面反照率的变化、污染和气溶胶的变

化等相关。

海气交换  海洋与大气表层之间的物质交换，使其与

大气之间的物质浓度趋于平衡值(AmS，2000)。

体积混合比  参见摩尔分数。

沃克环流  在热带太平洋上空大气中热力驱动的直接

纬向环流，上升空气位于西太平洋而下沉空气位于

东太平洋。

水团  具有可识别特性(温度、盐度、密度、化学示踪

物)的海水，产生于独特的形成过程。水团通常通过

某个垂直或水平极值确定，如：盐度。

新仙女木  冰川消融期间12.9至11.6kya的一个时期，

这段时期的特征是许多地点都暂时回到较冷的状

态，特别是在北大西洋周围。
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政府间气候变化专门委员会(IPCC)由世界气象组织和联合国环境规划署共同创建，旨在提供一个关于
科学认识气候变化的权威性国际声明。IPCC定期发表的关于气候变化的起因、影响及可能的对策的

评估报告是目前有关这一论题的最全面、最新的报告，并为全球学术界、政府及工业界形成了有关气候变
化的参考标准。通过三个工作组，数以百计的国际专家对第四次评估报告中反映出的气候变化进行了评
估。本报告包括三个主卷，总标题为：气候变化2007，均由剑桥大学出版社出版：

气候变化2007 — 自然科学基础

 IPCC第四次评估报告第一工作组的报告

(ISBN 978 0521 88009-1 精装本，978 0521 70596-7 简装本)
气候变化2007 — 影响、适应和脆弱性       
 IPCC第四次评估报告第二工作组的报告

(ISBN 978 0521 88010-7 精装本，978 0521 70597-4 简装本)
气候变化2007 — 减缓气候变化                  
 IPCC第四次评估报告第三工作组的报告

(ISBN 978 0521 88011-4 精装本，978 0521 70598-1 简装本)
 

气候变化2007 — 自然科学基础 是对过去、现在和未来气候变化的最全面、最新的科学评估报告。
本报告提供了：

关于人类活动如何影响大气辐射能量平衡的最完整和量化的评估
关于利用最新的测量大气、地表、海洋、积雪、冰和冻土层的方法，对观测到的气候系统的变化进行的一次比
以往更广泛的评估
关于过去的气候变化及其原因的详细评估
关于利用世界上18个模拟中心的大气-海洋耦合细化模式，首次对气候模式的模拟结果和预测作了概率评估
针对每个大陆的气候变化观测、模拟和归因的详细评估

简言之，本次IPCC最新评估报告会又一次为关注气候变化及其后果的所有各方构建了科学的参考标准，其中包括全
世界从事环境科学、气象学、气候学、生物学、生态学和大气化学领域的学生和研究人员，以及政府和工业界的决
策者。
 

本册包括决策者摘要、 技术摘要和常问的问题。
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