
 

159 

 

国家自然科学基金(41230523, 41630527)资助 

收稿日期: 201802; 修回日期: 201807; 网络出版日期: 201811    

北京大学学报(自然科学版)  第 55 卷  第 1 期  2019 年 1 月 
Acta Scientiarum Naturalium Universitatis Pekinensis, Vol. 55, No. 1 (Jan. 2019) 

doi: 10.13209/j.0479-8023.2018.094 
 

末次冰盛期青藏高原冰川变化对亚洲气候的影响 
毋宇斌1,3  刘永岗2,†  易朝路1  刘鹏2

 

1. 中国科学院青藏高原研究所环境变化与地表过程重点实验室 , 北京  100101; 2. 北京大学物理学院大气与海洋科学系 ,  

北京  100871; 3. 中国科学院大学 , 北京  100049; † 通信作者 , E-mail: ygliu@pku.edu.cn 

摘要  以末次冰盛期(约2.6~1.9万年前)的气候为背景, 利用大气模式CAM4耦合陆面模式CLM4, 对青藏高原

冰川规模扩大对气候产生的影响进行研究。结果表明, 末次冰盛期青藏高原冰川对北半球夏季的气候影响较

显著, 除在冰川分布区引起显著的降温外, 通过遥相关作用, 还使得白令海峡附近显著升温。另外, 冰川产生

的扰动会显著地增强南亚夏季风, 增加南亚地区降水。对比末次冰盛期与工业革命前时期不同气候态下青藏

高原冰川规模扩大对气候的影响, 发现工业革命前时期的影响显著小于末次冰盛期, 说明青藏高原冰川对气

候的影响与背景气候态有关。 
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Abstract  Taking the climate of the Last Glacial Maximum (about 26000 years ago to 19000 years ago) as the 

background climate, the authors study the climatic impact of the expansion of the glacier on the Tibetan Plateau 

using the atmospheric general circulation model CAM4 coupled to the land surface model CLM4. The results show 

that in summer the increased glacier extent over Qinghai-Tibet Plateau has a significant impact on the climate in 

the Northern Hemisphere. Besides the significant temperature decrease on the glacier, atmospheric teleconnection 

can also cause significant warming near the Bering Strait. In addition, the disturbance caused by glaciers will 

enhance the South Asian summer monsoon and increase the precipitation there. Finally, through comparing the 

influence of the scale of the Qinghai-Tibetan glaciers on the climate under the different climate states of the Last 

Glacial Maximum (LGM) and Pre-industrial (PI) periods, it was found that their influence in the PI period was 

significantly less than that in the LGM period. It indicates that impact of Tibetan glaciers on climate is related with 

the climate state. 

Key words  paleoclimate simulation; Qinghai-Tibet Plateau glacier; last glacial maximum; monsoon; telecon- 
nection

末次冰盛期(Last Glacial Maximum, LGM)是距

今最近一次冰期旋回中冰川规模最大的时期, 发生

在约2.6~1.9万年前 [1]。由于该时期温室气体含量、

大陆冰盖、地球轨道参数和海陆面积分布等多种强

迫条件不同 , 气候状态与现代差异巨大 [1–2]。作为

古气候的一个典型时期 , 从资料重建到数值模拟 

都有大量研究。观测数据表明, 当时的温室气体含

量比现在低, 因此全球气温比现代要低4.6~8.3ºC[3],  
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高纬度降温甚至可以达到21~25ºC[4–6]。陆地上冰川

的规模比现代大两倍左右, 北美洲的加拿大地区和

北欧的很大部分区域都被巨厚的冰川覆盖, 全球海

平面比现在要低约130 m[7]。在古气候模拟比较计

划 (Paleoclimate Modeling Intercomparison Project, 

PMIP)的推动下, 有多个气候模式对LGM时期的气

候进行模拟, 基本上重现了该时期全球气候分布的

特征[8–11]。但是, 因气候模式的不完备性, PMIP计

划关于LGM时期的边界条件描述欠缺, 各个模式得

到的结果差别较大, 与重建资料也有很多不吻合的

地方。在亚洲地区, LGM时期的气候模拟结果与重

建资料也存在明显的差别, 模拟结果的准确性有待

进一步提高[12–13]。 

对亚洲地区气候模拟的一部分误差来源于青藏

高原冰川规模的不确定性。例如 , Kuhle[14–16]认为

LGM时期青藏高原绝大部分区域被冰川覆盖 , 冰

川面积达到约  240 万  km2。李炳元等 [17]、Shi等 [18]

以及Owen等 [19–21]认为 , 冰期最盛时 , 青藏高原的

冰川 面 积 约 为  35 万  km2, 比 Kuhle[14–16]认 为 的 面

积几乎小一个量级 , 大约相当于现代冰川面积的

7.5倍。目前被普遍接受的是后一种观点 , 即冰期

最盛时, 青藏高原的冰川面积比现代冰川面积稍大

(如Kirchner等 [22]), 如果将冰川的平均厚度按250 m

计 , 总冰量(87500 km3)相当于全球海平面变化24.2 

cm[23]。 

夏季, 青藏高原是一个大的热源, 对东亚季风

的形成很重要[24–25]。对观测资料的分析表明, 如果

该地区春季降雪覆盖面积增加, 华南地区春季降水

量也会有微弱的增加[26]; 如果该地区夏季降雪覆盖

面积略有增加, 则中国夏季梅雨区域的降水量会增

加[27]。这些研究表明, 即使青藏高原地区冰雪覆盖

范围有较小的变化, 也会对东亚地区的降水有明显

的影响。模拟结果显示 , 如果LGM时期冰川规模

很大, 覆盖青藏高原的大部分地区, 不仅高原温度

会大幅度下降, 还会导致中国东部地区降水显著地

减少[28]。然而, 在历次PMIPI计划对LGM时期古气

候的模拟中, 对青藏高原上覆盖的冰川只考虑了现

代冰川分布 , 没有考虑LGM时期冰川规模与现代

的差别。 

为了进一步理解青藏高原冰川规模变化对全球

气候, 尤其是亚洲气候的影响, 本文利用通用大气

环流模式CAM4, 耦合通用陆面过程模式CLM4.0, 

分 别 模 拟  LGM 和 PI (Pre-industrial, 工 业 革 命 前 , 

这里指1850年)时期气候态下增大青藏高原冰川规

模后气候的变化。本文主要关注青藏高原冰川变化

在LGM时期的作用, 而PI试验是为了研究在不同气

候背景下青藏高原冰川的变化对气候的影响是否不

同。以往的研究中使用的模型分辨率相对粗糙, 计

算能力相对较弱, 积分时间相对较短, LGM时期青

藏高原预置冰盖下垫面过大, 使其研究结果对该时

期的古气候模拟意义较小。本文对模型的选取、试

验的设计以及LGM时期青藏高原冰川下垫面规模

的控制都进行一定程度的改良, 例如选取的模型动

力学模拟和参数化方案更先进, 模式分辨率提高一

倍, 并且LGM时期青藏高原冰川下垫面的规模更符

合重建资料。 

1 模式介绍 

本文采用的模式为美国国家研究中心(National 

Center for Atmospheric Research, NCAR)开发的大

气环流模式CAM4和CLM4。CAM4是NCAR开发的

第六代全球大气环流模式, 与CAM3相比, CAM4缺

省的动力内核由原来的谱内核改为有限体积内核。

并且, CAM4在深对流方案、北极云量模拟、辐射

接口以及计算可扩展性等方面也做了显著的改进 , 

有效地提高了对ENSO的模拟能力 [29]。CAM4耦合

陆面模块CLM4, 还可以为大气模式提供陆面状况

和陆‒气之间的能量、动量和水汽交换等下边界条

件 [30]。本研究的模拟试验水平分辨率为1.9°×2.5° 

(纬向×经向), 垂直方向上分为26层, 模式层顶气压

为3 hPa; 陆地的水平分辨率与大气相同, 时间步长

为1800 s, 海表温度固定。 

2 边界条件及试验设计 

本研究分别针对LGM和PI设计两组数值试验 : 

Cntl-LGM和Gla-LGM; Cntl-PI和Gla-PI。其中, Cntl-

LGM和Cntl-PI分别为LGM和PI时期的控制试验, 青

藏高原的冰川规模与现在相同 , 约为5万km2
 (图1 

(a)); Gla-LGM和Gla-PI分别为LGM和PI时期的敏感

性试验 , 青藏高原冰川面积扩大至约35万km2
 (图

1(b))。 

PI时期控制试验(Cntl-PI)数据来自NCAR提供

的CESM1.2全耦合模式得到的平衡态数据(图1(a)), 

其中CO2浓度为284.7 mg/kg; LGM时期控制试验 
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(Cntl-LGM)边界条件主要根据国际古气候模拟比较

计 划 (PMIP4)设 定 , 地 球公 转轨 道参数 对应 21 ka, 

CO2浓度为185 mg/kg, 陆地冰盖数据、地形、海岸

线 分 布 资 料 为 LGM 陆 冰 重 构 数 据 ICE-6G[31]( 图 1 

(b))。海表温度、海冰分布及大气初始场数据来源

于Zhu等 [32]使用全耦合的CESM1.2模式进行末次冰

盛期气候模拟得到的平衡态。 

敏感性试验 (Gla-PI和Gla-LGM)分别在对应控

制试验的基础上, 仅对陆面地表类型中的冰川类型

进行修改: 在青藏高原西北部帕米尔高原处, 在原

有冰川的格点中, 扩大冰川占比, 使冰川面积增加

至约35万km2
 (图1(b))。该区域原有冰川在Cntl-PI

和 Cntl-LGM试验中面积都很小 , 基本上可以忽略

(图1(a))。值得注意的是: LGM时期青藏高原冰川规

模的扩大不仅仅局限于青藏高原的西北部地区, 真

实情况可能是, 在青藏高原其他地区也有零散的分

布。本文的探究性试验主要受两个条件的限制: 一

是分辨率, 在低分辨率情况下, 很难在除青藏高原

西北部地区以外的其他区域添加合适面积的冰川 ; 

二是边界条件, 倘若使用高分辨率, 就需要使用高

分辨率耦合模式得到的海表温度数据, 但是目前不

存在这样的数据。由于这两个条件的限制, 本文仅

考虑西北部帕米尔地区的冰川变化。 

4个试验均积分150年 , 使用后100年的数据平

均值进行结果分析。 

3 结果分析 
3.1  LGM 时期 
3.1.1 气候态 

在控制试验中, 由CAM4模式得到的LGM时期

全球地表年均气温比PI时期低约7ºC。除在太平洋

和大西洋东海岸个别地区出现轻微的升温外, 大多

 

 (a)中冰川数据来源于  NCAR 提供的PI (1850 年)地表数据, (b)中冰川数据来源于ICE-6G; 粗线代表青藏高原的轮廓 

图 1  PI 和 LGM 时期冰川分布 
Fig. 1  Glacier distribution in PI and LGM 
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数地区都有较大幅度的降温。其中, 热带地区温度

降低3~5ºC, 极地地区降温超过10ºC (图2)。降温原

因主要是LGM时期温室气体含量比PI时期低, 另一

个较大的原因是LGM时期陆地冰盖比PI时期大很

多(图1)。对轨道变化的影响幅度不确定, 可能比对

冰盖的影响小一些[33]。由于温度降低, 全球平均年

降水量相对于PI时期减少约14%。赤道地区(大约

5°S—5°N)降水显著减少 , 但在10°S和10°N附近降

水增加(图3)。在我国东部沿海和华南地区、孟加

拉湾以及印度北部, LGM时期夏季降水比PI时期显

著增加, 但冬季降水都有减少。 

根据文献[34–35]中对季风区的定义, 全球主要

分为八大季风区, 分别为印度季风区(IN)、东亚季

风区(EA)、西北太平洋季风区(WNP)、澳大利亚季

风 区 (AUS) 、 北 美 季 风 区 (NAM) 、 南 美 季 风 区

(SAM)、北非季风区(NAF)和南非季风区(SAF)。上

述季风区均满足以下两个条件: 1) 夏季降水量与冬

季降水量的差值超过300 mm; 2) 夏季降水量超过年

均降水量的55% (文献[34–35]中将夏季和冬季分别

定义为5—9月和11—4月, 本文中仍旧分别定义为

6—8月和12—2月)。采用同样的季风定义, LGM时

期的季风分布如图4所示 , 绿色区域为受全球季风

影响区域, 其中亚洲地区分为印度季风区和东亚季

风区。印度季风属于热带季风, 产生的原因为经向

的海陆热力差异和南北半球的热力差异; 东亚季风

属于副热带季风, 产生的原因主要为欧亚大陆与太

平洋之间东西向的海陆热力差异 [35]。从图  4 可以

看出, 模拟得到的LGM时期季风区域总体上比PI时

期有所扩大, 只在阿拉伯半岛和印度洋区域明显缩

小。与Wang等 [35]通过观测数据给出的现代季风区

相比 , 无论是LGM时期 , 还是PI时期 , 模式都没有

模拟出西北太平洋季风区; 在PI时期, 模式在阿拉

伯半岛模拟出的明显季风区, 在现代气候中并不存

在。尽管与实际情形相比, 模式对季风区的模拟可

能有偏差, 但是已经可以较好地模拟出全球大部分

的季风区, 尤其是本文关注的印度季风区和东亚季

风区。 

3.1.2 青藏高原冰川的影响 
温 度 变 化 的 分 布 形 态 在 夏 季 和 冬 季 不 同 (图

5)。由于青藏高原冰川面积变化不大, 所以对温度

的影响总体上较小。除在冰川表面引起的温度变化

较大外 , 在其他地方引起的温度变化一般为±1ºC。

在北半球夏季 (6—8月 ), 由于冰川反照率较高 (图

6(a)), 其表面温度下降约5ºC; 升温最大的地方在白

令海峡附近, 可以达到1.2ºC; 在加拿大东北部和欧

洲北部也有升温, 在0.2~0.4ºC之间; 在加拿大西南

部、巴芬湾、喀拉海、南亚地区和澳大利亚有很小

的降温(小于0.2ºC)。这些温度变化都已通过5%的

显著性检验。从白令海峡附近夏季地表反照率的减

小可以看出, 雪的融化对该区域的升温起到正反馈

的作用(图6(a))。北半球冬季(12—2月)的温度变化

比夏季小(图5(b))。在冬季 , 青藏高原大部分区域

被 降 雪 覆 盖 , 冰 川 面 积 的 增 加 对 地 表 反 照 率 (图

6(b))以及地表与大气的热交换影响不大。温度变化

较大的主要有两个地方, 一是欧洲南部, 温度降低

0.2~0.5°C; 二是斯堪的纳维亚冰盖的北部, 温度升

高0.2~0.5°C。由于青藏高原冰川面积的增加在冬

季不会对温度产生直接的影响, 模式得到的温度变

化更有可能是在其他季节产生的影响延续到了冬

季。前人研究显示 , 秋季在欧亚大陆(包括青藏高

原)的降雪异常可以通过遥相关显著地影响北美大

陆冬季的温度[36–37]。 

青藏高原冰川面积的增大对降水的影响集中在

亚洲地区, 并且主要在北半球的夏季(图5)。在冰川

的南部以及喜马拉雅山沿线, 降水显著减少, 减幅

超过1 mm/d; 而从青藏高原的边缘往西往南, 再向

东延伸到孟加拉湾, 直到中国南海一带, 降水都显

著增加, 增幅接近1 mm/day。在北半球的冬季, 只

有赤道西太平洋的降水略有增加, 在本文关注的区

域降水基本上没有变化。由于本文采用Wang等 [35]

对季风的定义, 可以用降水指示季风变化, 所以从

降水变化的角度来看, 青藏高原西北部冰川的增加

会增强印度夏季风。 

3.2  PI 时期 
如图7所示, PI时期, 如果扩大青藏高原西北部

的冰川规模, 同样可以看到冰川附近夏季温度显著

下降, 并且白令海附近温度升高, 但是升温幅度远

小于LGM时期。温度变化最显著的地方在俄罗斯

远东地区, 降温达到0.2~0.8°C。北半球冬季气温在

95%置信度范围内基本上没有变化, 对降水的影响

集中在冰川附近; 北半球夏季降水在冰川南部及喜

马拉雅沿线减少, 而在冰川往西区域增加。印度北

部和孟加拉湾降水增加, 但没有通过95%置信度检

验。北半球冬季降水在全球的变化都很小, 在整个

亚洲和印度洋地区都无显著变化(图7(e))。与LGM

时期相比, PI时期青藏高原冰川面积增加产生的影 
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(a)~(c) Cntl-LGM试验结果, 分别为LGM时期夏季、冬季和全年地表平均气温分布; (d)~(f)分别为夏季、 
冬季和全年的Cntl-LGM地表气温减去Cntl-PI地表气温 

图 2  LGM 时期全球地表平均气温及与 PI 时期全球地表平均气温差异 
Fig. 2  Global mean surface temperature during LGM and the difference between LGM and PI 

 

(a)~(c) Cntl-LGM试验结果, 分别为LGM时期夏季、冬季和全年平均降水; (d)~(f)分别为夏季、 
冬季和全年Cntl-LGM平均降水减去Cntl-PI平均降水 

图 3  LGM 时期全球平均降水及与 PI 时期全球平均降水差异 
Fig. 3  Global mean total precipitation during LGM and the difference between LGM and PI 
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Cntl-LGM和Cntl-PI试验结果; 绿色区域满足Wang等[35]对季风区定义的条件, 为受全球季风控制的区域; 红色方框区域 
分别为印度季风区和东亚季风区, 为本文主要研究区域; 风场分别为对应时期 850 hPa夏季风 

图 4  LGM和PI时期全球季风分布 
Fig. 4  Global monsoon domains in LGM and PI 

 

(a)~(c)分别为夏季、冬季和全年地表温度差异; (d)~(f)分别为夏季、冬季和全年降水差异。斜线填充区通过95%置信度检验 

图 5  LGM 时期青藏高原冰川规模扩大后地表温度与降水差异 
Fig. 5  Difference in surface temperature and total precipitation between Gla-LGM and Cntl-LGM experiments 
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(a) 夏季Gla-LGM减去Gla-PI的地表反射率; (b) 冬季Gla-LGM减去Gla-PI的地表反射率。灰色填充区为缺省值 

图 6  LGM 时期青藏高原冰川规模扩大后全球地表反照率差异 
Fig. 6  Difference in surface albedo between Gla-LGM and Cntl-LGM experiments 

 

(a)~(c)分别为夏季、冬季和全年地表温度差异; (d)~(f)分别为夏季、冬季和全年降水差异。斜线填充区通过95%置信度检验 

图 7  PI 时期青藏高原冰川规模扩大后地表温度和降水差异 
Fig. 7  Difference in surface temperature and total precipitation between Gla-PI and Cntl-PI experiments 
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图 8  LGM 时期青藏高原冰川规模扩大后(北半球)夏季地表感热和潜热通量差异 
Fig. 8  Difference in surface sensitive heat flux and latent heat flux in boreal summer 

between Gla-LGM and Cntl-LGM experiments 

 
(a)~(c)分别为LGM时期夏季 200, 500 和 850 hPa位势高度场变化; (d)~(f)分别为LGM时期冬季 
200, 500 和 850 hPa位势高度场变化; 斜线填充区表示通过 95%置信度检验 

图 9  LGM 时期青藏高原冰川规模扩大后位势高度场差异 
Fig. 9  Difference in geopotential height between Gla-LGM and Cntl-LGM experiments 
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(a)~(c)分别为LGM时期夏季 200, 500 和 850 hPa风场变化; (d)~(f)分别为LGM时期冬季 
200, 500 和 850 hPa风场变化; 灰度填充为冰川覆盖区域 

图 10  LGM 青藏高原冰川规模扩大后风场差异 
Fig. 10  Difference in wind field between Gla-LGM and Cntl-LGM experiments 

 
响(不管是温度还是降水)总体上更小, 说明青藏高

原冰川对气候的影响与背景气候态有较大的关系。 

4 机制讨论 

在青藏高原冰川面积增大的区域, 地表向上的

感热和潜热通量都减小, 尤其是夏季。感热通量减

小更多, 超过45 W/m2; 潜热通量一般减小20 W/m2

左右, 最大值也可达到45 W/m2
 (图8)。地表通量的

减小产生一个中高层大气的低压扰动, 在位势高度

场上表现为负异常(图9)。这个扰动激发罗斯贝波, 

并沿西风带向东传播, 在跨过青藏高原后分为南北

两支。罗斯贝波的北支一直向东, 在鄂霍茨克海产

生一个显著的低压扰动, 引发一个很强的逆时针环

流(图10(a)~(c)), 其东缘的南风将热空气带到白令

海峡, 产生增温效果, 积雪的融化进一步加强增温

效果(图6(a))。这个效应一直持续到秋季 , 白令海

峡有一个很强的积雪负异常(图略), 有可能影响冬

季环流。北支的波动可以一直影响到北美大陆, 产

生比较微弱的温度扰动(图5(a))。罗斯贝波的南支

在中国中部产生一个负异常, 这个负异常和青藏高
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(a) PI 时期夏季 400 hPa 风场; (b) LGM 时期夏季 400 hPa 风场; (c) LGM 风场减去 PI 风场, 灰度填充为冰川覆盖区域 

图 11  PI 和 LGM 夏季 400 hPa 风场及其差异 
Fig. 11  The 400 hPa winds in PI and LGM and the difference between them  

 
原西北部的负异常一起 , 增强了南亚夏季风(图10 

(a)~(c)), 从而增加季风降雨(图5(a))。 

青藏高原夏季冰川扰动产生的罗斯贝波的北支

与文献[38]中青藏高原夏季升温产生的波动非常相

似, 只是方向相反。在Wang等[38]的研究中, 青藏高

原升温的范围很大, 产生的扰动波长较长, 有可能

压缩南支的发展, 但由于扰动的强度也大, 所以在

青藏高原以南激发了另一列沿着西风带向东传播的

罗斯贝波。本文中, 两列罗斯贝波都是在西风带中

传播。 

由于青藏高原冰川冬季对辐射(图6(b))和热通

量(图略)的影响比较小, 这个负异常在冬季基本上

看不到。位势高度负异常中心在预置冰川下垫面的

西南部 , 与冰川没有直接关系(图9(d)~(f)), 如前所

述, 可能是由秋季在白令海峡附近的降雪异常通过

遥相关作用产生的。冬季的西风带比夏季强很多 , 

并更靠近赤道。在图9中可以看到沿着西风带的一

系列波动 , 但是波动的源区在更西边。无论如何 , 

冬季的温度和降水变化都很小。 

PI时 期 的 夏 季 温 度 比 LGM时 期 更 高 (图 2(d)), 

因此预期青藏高原冰川扩大产生的扰动应该更强 , 

影响范围更大。但是 , 结果显示它对气候的影响 , 
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尤其是对亚洲季风的影响明显更弱。这有可能是由

两个时期风场的差别造成的。在LGM时期, 北半球

夏季西风带在亚洲大陆上更靠近赤道, 并由于斯堪

的纳维亚冰盖对西风带的扰动(图11(b)), 在青藏高

原的西侧, 西风带更靠南一些, 使得最强的西风恰

好从青藏高原西北部的冰川上空吹过, 使冰川扰动

产生的影响范围变得更大。 

5 结论 

本文用CAM4模式耦合CLM4模式 , 研究末次

冰盛期青藏高原冰川对气候的影响。结果显示, 青

藏高原西北部冰川规模的扩大对北半球的影响夏季

比较显著, 冬季比较弱。原因主要是, 由于冬季该

地区被积雪覆盖, 冰川面积的增加可能不会对大气

产生直接作用。在北半球的夏季, 冰川导致的降温

在青藏高原上空产生一个气旋, 同时激发出两列都

在西风带中向东传播的罗斯贝波。北支罗斯贝波对

白令海峡附近产生较大的增温效果, 南支罗斯贝波

在中国中部也激发出一个气旋, 与在青藏高原的气

旋一起加强了南亚季风, 从而在巴基斯坦、印度北

部、孟加拉湾以及中国南海一带产生更多的季风降

水。作为对比, 青藏高原冰川面积的增大在工业革

命前时期只对冰川附近的气候有局部的影响, 显示

出青藏高原冰川作用对背景气候的敏感性。 
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