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　　连续包围地球的气态物质称为大气。 大气是自然环境的重要组成部分和
最活跃的因素， 在地理环境物质交换与能量转化中是一个十分重要的环节。 大
气层中天气系统的生成与消亡， 发展与运动， 是全球气候的基础。 大气层既是
使生物免受有害辐射的保护层， 其所含气体还满足了植物、 动物维持生命的
需要。

　 第一节　大气的组成和热能

　　一、 大气的成分
　　地球大气是多种物质的混合物， 由干洁空气、 水汽、 悬浮尘粒或杂质组
成。 距地表 ８５ ｋｍ 以下的各种气体成分一般可分为两类： 一类称为定常成分，
各成分之间大致保持固定比例， 这些气体主要是氮（Ｎ２ ）、 氧（Ｏ２ ）、 氩（Ａｒ）和
微量惰性气体氖（Ｎｅ）、 氪（Ｋｒ）、 氙（Ｘｅ）及氦（Ｈｅ）等； 另一类称可变成分，
这些气体在大气中的比例随时间、 地点而变， 其中包括水汽（Ｈ２ Ｏ）、 二氧化碳
（ＣＯ２）、 臭氧（Ｏ３ ）和碳、 硫、 氮的化合物， 如一氧化碳（ＣＯ）、 甲烷（ＣＨ４ ）、
硫化氢（Ｈ２ Ｓ）、 二氧化硫（ＳＯ２ ）等。
　　（一） 干洁空气
　　通常把除水汽、 液体和固体杂质外的整个混合气体称为干洁空气， 简称干
空气。 它是地球大气的主体， 主要成分是氮、 氧、 氩、 二氧化碳等， 此外还有
少量氢、 氖、 氪、 氙、 臭氧等稀有气体。 由表 ３ －１ 可知， 氮、 氧、 氩三种气
体占干空气容积的 ９９畅９７％， 如果再加上二氧化碳， 则剩下的次要成分所占容
积还不到 ０畅０１％。 观测结果表明， ８５ ｋｍ 以下大气运动和分子扩散的结果使空
气充分混合， 干洁大气各成分的比例得以维持常定。 因此， 可将 ８５ ｋｍ 以下的
干空气当做一种相对分子质量为 ２８畅９６４ 的单一气体处理。 ８５ ｋｍ 以上的高层
大气主要由于氮和氧的离解， 各成分间的比率开始随高度和时间而变化。

表 3 －1　干洁空气的成分及其性质
气体种类和

分子式

空气中的含量／％
按容积 按质量

相对分

子质量

临界温

度／℃
临界压力

／１０６ Ｐａ
沸点温度（气压
为 ７６０ ｍｍ）／℃

氮 Ｎ２ ７８畅０９ ７５畅５２ ２８畅０１６ －１４７畅２ ３畅３９ －１９５畅８
氧 Ｏ２ ２０畅９５ ２３畅１５ ３２畅０００ －１１８畅９ ５畅０４ －１８３畅１
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续表

气体种类和

分子式

空气中的含量／％
按容积 按质量

相对分

子质量

临界温

度／℃
临界压力

／１０６ Ｐａ
沸点温度（气压
为 ７６０ ｍｍ）／℃

氩 Ａｒ ０畅９３ １畅２８ ３９畅９４４ －１１２畅０ ４畅８６ －１８５畅６
二氧化碳 ＣＯ２ ０畅０３ ０畅０５ ４４畅０１０ ３１畅０ ７畅４０ －７８畅２
臭氧 Ｏ３ ０畅０００ ００１ —　 ４８畅０００ －５畅０ ９畅３５ －１１１畅１
干洁空气 １００畅００ １００畅００ ２８畅９６４ －１４０畅７ ３畅７７ －１９３畅０

　　１畅氮和氧
　　Ｎ２ 约占大气容积的 ７８％。 常温下 Ｎ２ 的化学性质不活泼， 不能直接被植物
利用， 只能通过豆科植物根瘤菌部分固定于土壤中。 Ｎ２ 对太阳辐射的远紫外

光谱区 ０畅０３ ～０畅１３ μｍ具有选择性吸收。 Ｏ２ 占地球大气质量的 ２３％， 按容积
比占 ２１％。 丰富的 Ｏ２ 是动植物赖以生存、 繁殖的必要条件。 除游离存在外，
氧还以硅酸盐、 氧化物、 水等化合物形式存在， 在高空还有臭氧及原子氧。
Ｏ２ 在波长小于 ０畅２４ μｍ 的辐射作用下受到分解， 大气中臭氧层的形成就和 Ｏ２
的分解作用有关。
　　２畅二氧化碳
　　二氧化碳只占整个大气容积的 ０畅０３％， 多集中在 ２０ ｋｍ 高度以下， 主要
由有机物燃烧、 腐烂和生物呼吸过程产生。 因此， 大工业区和城市上空大气
ＣＯ２ 的含量较多， 有的地区含量可超过 ０畅０５％， 甚至 ０畅０７％。 二氧化碳在水
温低的情况下易溶于海水， 所以海洋中 ＣＯ２ 比大气中可能多几倍。 随着工业
发展及世界人口增长， 全球大气中 ＣＯ２ 含量逐年增加。 据有关资料， １９５６—
１９７６ 年， 平均每年增加约 ２３ ×１０８ ｔ。 １９７５ 年大气中 ＣＯ２ 本底浓度约为 ３２４ ×
１０ －３ ｍＬ／Ｌ， 估计比工业化前的浓度（２９０ ×１０ －３ ～３００ ×１０ －３ ｍＬ／Ｌ）高 １０％。 目
前每年正以 ０畅７ ×１０ －３ ｍＬ／Ｌ 的速率增长。 ＣＯ２ 很少吸收太阳短波辐射。 但能
强烈吸收地表长波辐射， 致使从地表辐射的热量不易散失到太空中。 它可能改
变大气热平衡， 导致地面和低层大气平均温度上升， 引起严重的气候问题。
　　３畅臭氧
　　臭氧主要分布在 １０ ～４０ ｋｍ高度处， 极大值在 ２０ ～２５ ｋｍ 附近， 称为臭氧
层。 Ｏ３ 在大气中的比例虽然很小， 但具有强烈吸收太阳紫外辐射的能力。 Ｏ３
有几个吸收带， 最强的吸收带在波长 ０畅２２ ～０畅３２ μｍ 的紫外区。 在红外区，
Ｏ３ 还有 ４畅７ μｍ、 ９畅６ μｍ 及 １４畅１ μｍ 三条吸收谱线。 研究表明， 人们大量使
用氮肥及用作冷冻剂和除臭剂的碳氟化合物（氟利昂）所造成的污染， 能使平
流层的臭氧遭到破坏。 从 ２０ 世纪 ７０ 年代以来， 南极地区上空大气 Ｏ３ 含量减
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少， 尤其是每年 １０ 月份前后突然减少 ３０％ ～４０％。 减少区域像一个空洞， 因
而称之为南极臭氧洞。 臭氧层的破坏可能引起一系列不利于人类的气候生物效
应， 因而受到国际社会广泛重视。
　　（二） 水汽
　　据估计， 整个大气包含的水汽平均为 １畅２４ ×１０１０ ｇ， 占地球总水量的
０畅００１％， 相当于 ２４ ｍｍ 厚的水层。 大气中水汽主要来源于水面蒸发和植物蒸
腾， 特别是海洋蒸发。 水汽上升凝结后又以降水形式降到陆地和海洋上。 地球
年平均降水量为 ３畅３６ ×１０２０ ｇ， 其中 ２畅９７ ×１０２０ ｇ降在洋面上， ０畅９９ ×１０２０ ｇ 降
在陆面上， 总降水量相当于 ７８０ ｍｍ 厚的水层。 因此， 大气中的水汽平均每年
更替约 ３２ 次， 即 １１ ｄ循环一次。
　　水汽在大气中是一种可变气体。 含量不仅随时间和地点变化， 而且与大气
环流、 海陆分布密切相关。 一般说来， 地面大气中的水汽含量随纬度增加而减
少。 离海洋愈远水汽含量愈少。 内陆沙漠上空水汽含量接近于零。 而在温暖的
海洋或热带丛林上空， 水汽含量可高达 ３％ ～４％。 水汽的年变化也很大。 通
常水汽含量主要集中在距地面 ３ ｋｍ 范围内。 从地面到高空， 每升高 １畅５ ～
２畅０ ｋｍ， 水汽含量减少 １／２， 到 ５ ｋｍ 高度上， 含量减少到地面的 １／１０。 ８ ～
１０ ｋｍ以上水汽更少。
　　大气中水汽是唯一能发生相变的大气成分， 同时， 水汽能强烈吸收和放出
长波辐射能； 在相变过程中还能释放和吸收热量。 因此， 水汽在天气变化、 大
气能量转换过程及大气与地面的能量交换中起着重要的作用。
　　（三） 固、 液体杂质
　　大气悬浮固体杂质和液体微粒也可称为气溶胶粒子。 除由水汽变成的水滴
和冰晶外， 主要是大气尘埃和其他杂质。 其半径一般为 １ ×１０ －２ ～１ ×１０ －８ ｃｍ
（表 ３ －２）， 多集中在低层大气中。 气溶胶粒子的主要来源有自然源和人工源
两种。 自然源包括火山灰、 宇宙尘埃、 陨石灰烬、 植物花粉孢子、 岩石风化后
的粉尘、 森林着火后的灰烬、 海水溅沫蒸发后残留在空中的盐粒等。 人工源主
要是人类活动和工业生产过程中排放的烟、 粉尘等。

表 3 －2　气溶胶质粒成分和尺度谱
气溶胶质粒成分 球半径／ｃｍ
小离子 ＜１０ －７

中等离子 １ ×１０ －７ ～２ ×１０ －６

大离子 ２ ×１０ －５ ～１ ×１０ －５

爱根核 ２ ×１０ －５ ～１０ ×１０ －５

烟、 尘埃、 霾 １ ×１０ －５ ～１ ×１０ －４

气溶胶质粒成分 球半径／ｃｍ
大凝结核 １ ×１０ －５ ～３ ×１０ －４

巨凝结核 ３ ×１０ －４ ～３ ×１０ －３

云或雾滴 １ ×１０ －４ ～５ ×１０ －２

毛毛雨滴 ５ ×１０ －３ ～５ ×１０ －２

雨滴 ５ ×１０ －２ ～５ ×１０ －１
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　　大粒子集中分布在近地面或源地附近。 直径小于 １ μｍ 的粒子可随气流升
得很高并远距离飘浮。 近地面大气层气溶胶粒子的浓度， 一般陆地大于海洋，
城市大于农村。 城市上空的粒子又随工业发展、 人口增多而增加。 在时间上，
一般夜间悬浮的粒子多于白天， 冬季多于夏季。
　　大的水溶性气溶胶粒子最易使水汽凝结， 是成云致雨的重要条件。 气溶胶
粒子能吸收部分太阳辐射并散射辐射从而改变大气透明度。 它对太阳直接辐射
的影响和增大散射辐射、 大气长波逆辐射， 都有可能破坏地球的辐射平衡。
　　二、 大气的结构
　　（一） 大气质量
　　１畅大气上界
　　大气按其物理性质来说是不均匀的， 特别是在垂直方向上变化急剧。 在很
高的高度上空气十分稀薄， 气体分子之间的距离很大。 气压为零或接近零的高
度在理论上是大气的顶层， 但这种高度不可能出现。 因为在很高的高度上即使
到达星际空间， 也不可能完全没有空气分子。 宇宙飞行器探测资料证明， 地球
大气圈外， 直到 ２２ ０００ ｋｍ高度， 还有由电离气体组成的极稀薄的大气层， 称
为 “地冕”。 在它以外的星际空间， 每立方米体积中仍有数十个离子。 由此可
见， 地球大气圈顶部并没有分明的界限。
　　气象学家认为， 只要发生在最大高度上的某种现象与地面气候有关， 便可
定义这个高度为大气上界。 因此， 过去曾把极光出现的最大高度（１ ２００ ｋｍ）定
为大气上界。 物理学家、 化学家则从大气物理、 化学特征出发， 认为大气上界
至少高于 １ ２００ ｋｍ， 但不超过 ３ ２００ ｋｍ， 因为在这个高度上离心力已超过重
力， 大气密度接近星际气体密度。 所以高层大气物理学常把大气上界定在
３ ０００ ｋｍ左右。
　　２畅大气质量
　　大气高度虽不易确定， 大气质量却可以从理论上求得。 假定大气是均质
的， 则大气高度约为 ８ ０００ ｍ， 整个大气柱的质量为

m０ ＝ρ０H
＝１畅２２５ ×１０ －３ ×８ ×１０５

＝１ ０１３畅３ ｇ／ｃｍ２

式中： ρ０ 为标准情况下（T＝０ ℃，气压为 １ ０１３畅２５ ｈＰａ）的大气密度。 于是， 整
个地球大气的总质量为 ５畅１４ ×１０１８ ｋｇ。 实际上， 空气具有高度可压缩性， 大气
低层密度大于高层。 由于大气密度随高度按指数规律减少， 因而大气质量也按
指数规律减少。 由海平面至 ５畅５ ｋｍ 高度的大气中含有大气总质量的 ５０％， 至
８ ｋｍ 含有 ６３％， 至 ３６ ｋｍ 含有 ９９％（图 ３ －１）。 离地面 ３６ ～１ ０００ ｋｍ 内不足
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总质量的 １％。

图 ３ －１　不同高度大气质量所占的百分比
（据 Ｒ畅Ｇ畅Ｂａｒｒｙ 和 Ｒ畅Ｊ畅Ｃｈｏｒｌｅｙ，１９７６）

　　（二） 大气压力
　　１畅气压
　　定义从观测高度到大气上界单位面积上（横截面积 １ ｃｍ２ ）垂直空气柱的质
量为大气压强， 简称气压。 测量气压的仪器通常有水银气压表和空盒气压计两
种。 气压单位可用水银柱高度毫米（ｍｍ）表示， 但国际单位制用帕斯卡（Ｐａ），
气象学则采用百帕（ｈＰａ）为单位。 １ ｈＰａ 是 １ ｃｍ２

面积上受到 ０畅０１ Ｎ 力时的压
强值， 即 １ ｈＰａ ＝０畅０１ Ｎ／ｃｍ２ 。 气象学把温度为 ０ ℃、 纬度为 ４５°的海平面气压
作为标准大气压， 称为 １ 个大气压， 相当于 １ ０１３畅２５ ｈＰａ。
　　地面气压值在 ９８０ ～１ ０４０ ｈＰａ 之间变动， 平均为 １ ０１３ ｈＰａ。 气压有周期
性日变化和年变化， 还有非周期性变化。 气压非周期性变化常与大气环流和天
气系统有联系， 且变化幅度大。 气压日变化， 一昼夜有两个最高值（９—１０ 时，
２１—２２ 时）和两个最低值（３—４ 时，１５—１６ 时）。 热带的日变化比温带明显。 赤
道地区气压的年变化不大， 高纬地区较大； 大陆和海洋也有显著差别， 大陆冬
季气压高， 夏季最低， 而海洋相反。
　　由于地表的非均一性及动力、 热力因子影响， 在同一水平面上实际气压的
分布并不均匀。 根据各地同一时刻的海平面气压值， 在地图上用等压线绘出
高、 低气压的分布区域， 就是水平气压场（图 ３ －２）。 气压场中一般可分为低
气压、 高气压、 低压槽、 高压脊及鞍形等区域。
　　２畅气压的垂直分布
　　气压大小取决于所在水平面上的大气质量， 随着高度的上升， 大气柱质量
减少， 所以气压随高度升高而降低。 其一般情况如图 ３ －３ 所示。 近地面层气
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图 ３ －２　气压场的几种基本类型

图 ３ －３　气压随高度的分布

压大约每上升 １０ ｍ 减少 １ ｈＰａ； 随着高度升高，
由于空气质点密度减小， 递减率也随之减小。
　　气压随高度的实际变化与气温和气压条件有
关。 从表 ３ －３ 可以看出： ①在气压相同条件下，
气柱温度愈高单位气压高度差愈大， 气压垂直梯
度愈小， 即暖区气压垂直梯度比冷区小； ②在相
同气温下， 气压愈高单位气压高度差愈小， 气压
垂直梯度愈大。 因此， 地面高气压区， 气压随海
拔上升而很快降低， 上空往往出现高空低压。 地
面暖区气压常比周围低， 而高空气压往往比同高
度的邻区高； 地面冷区气压常比周围高， 而高空
气压往往比周围低。

表 3 －3　不同气温、 气压条件下的单位气压高度差 单位： ｍ／ｈＰａ
气温／℃

气压／ｈＰａ －４０ －２０ ０ ２０ ４０
１ ０００
５００
１００

６畅７
１３畅４
６７畅２

７畅４
１４畅７
７３畅６

８畅０
１６畅０
８０畅０

８畅６
１７畅３
８６畅４

９畅３
１８畅６
９２畅８

　　由于气压和高度的关系十分密切， 因此常用 ｈＰａ（百帕）表示高度。 如用
１ ０００ ｈＰａ代表海平面， ５００ ｈＰａ 大约代表 ５ ５００ ｍ 高度， ３００ ｈＰａ 大约代表
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９ ０００ ｍ高度。 表 ３ －４ 列出了理想大气中高度与气压的关系。
表 3 －4　标准大气中气压与高度的关系

气压

／ｈＰａ １ ０１３畅２５ ８４５畅４ ７００畅８ ５０４畅７ ４１０畅４ ３０７畅１ １９３畅１ １０２畅８ ４６畅７

高度／ｍ ０ １ ５００ ３ ０００ ５ ５００ ７ ０００ ９ ０００ １２ ０００ １６ ０００ ２１ ０００

　　（三） 大气分层
　　按照分子组成， 大气可分为两层， 即均质层和非均质层。 均质层为从地表
至 ８５ ｋｍ高度的大气层， 除水汽有较大变动外， 其组成较均一。 ８５ ｋｍ 高度以上
为非均质层， 其中又可分为氮层（８５ ～２００ ｋｍ）、 原子氧层（２００ ～１ １００ ｋｍ）、 氦
层（１ １００ ～３ ２００ ｋｍ）和氢层（３ ２００ ～９ ６００ ｋｍ）。 非均质层质量虽只有大气总质
量的 ０畅０１％， 却对地球上的生物起着很重要的作用。 它能过滤太阳辐射的高
能部分， 避免生物被离子化或燃烧， 又是地面扩散污染物的强氧化场所。 按大
气化学和物理性质， 可分为光化层和离子层。 光化层具有分子、 原子和自由基
组成的化学性质， 其中包括大约 ２０ ｋｍ 高度处、 Ｏ３ 浓度最大的臭氧层。 其他
活跃成分包括原子氧（Ｏ）、 羟基（ＯＨ）、 氢过氧基（ＨＯ２ ）等。 离子层包含大量
离子， 有反射无线电波能力。 从下而上又分为 Ｄ、 Ｅ、 Ｆ１、 Ｆ２ 和 Ｇ 层， 各层中
离子含量为 １ ×１０３ ～１ ×１０６ ／ｃｍ３。
　　但在气象学中， 通常按照温度和运动情况将大气圈分为五层（图 ３ －４）。
　　１畅对流层
　　对流层是大气的最底层， 以空气垂直运动旺盛为典型特点。 平均高度为
１１ ｋｍ， 在热带地区为 １５ ～１８ ｋｍ， 中纬度 １０ ～１２ ｋｍ， 两极附近为 ８ ～９ ｋｍ。
由于此层直接毗连地表， 在地表和大气的热交换影响下， 气温随高度增加而降
低， 平均每升高 １００ ｍ 下降 ０畅６５ ℃。 对流层上界气温一般低于 －５５ ℃。 低纬
度地区由于对流强盛， 对流层顶最低温度常出现在赤道上空。 对流层集中了约
７５％的大气质量和 ９０％以上的水汽， 云、 雾、 雨、 雪等主要天气现象都发生
在此层。
　　２畅平流层
　　从对流层顶到 ５５ ｋｍ 左右的大气层气流稳定， 称为平流层。 其显著特点是
随高度上升温度不变或微升， 即由等温分布变成逆温分布。 约 ３０ ｋｍ 高度以
上， 温度开始轻微上升， 到平流层顶可达 －３ ～－１７ ℃。 平流层水汽、 尘埃
等非常少， 很少出现云和降水， 大气透明度良好。 但中、 高纬度地区早、 晚有
时可观测到具有珍珠斑色彩， 由细小冰晶组成的贝母云， 多出现在 ２２ ～２７ ｋｍ
高度上。
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图 ３ －４　大气的垂直分层
　　３畅中间层
　　从平流层顶到 ８５ ｋｍ 高度的气层为中间层， 亦称为高空对流层。 其最重要
的特点是温度随高度升高而迅速降低， 到中间层顶下降到 －８３ ℃， 是大气圈
中最冷的部分。 该层有相当强烈的空气垂直运动， 但因空气稀薄， 垂直运动不
能与对流层相比拟。 中间层内水汽很少， 但高纬地区黄昏前后偶尔会发现由细
小水滴、 冰晶或尘埃构成的夜光云。 ８０ ｋｍ 高度上有一个出现于白天的电离
层， 叫做 Ｄ 层。
　　４畅暖层
　　中间层顶至 ８００ ｋｍ 高度的气层称为暖层或电离层。 暖层空气密度很小，
７００ 余千米厚的气层只占大气总质量的 ０畅５％。 １２０ ｋｍ 高空空气密度已小到声
波难以传播的程度。 暖层强烈吸收太阳紫外辐射， 因而温度随高度上升而很快
增加， 顶部气温可达 １ ０００ ℃以上。 该层空气因受太阳紫外辐射和宇宙线作用
而处于高度电离状态。 电离程度相对较强的是高度 １００ ～１２０ ｋｍ 的 Ｅ 层和
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２００ ～４００ ｋｍ的 Ｆ 层。 从 ８０ ｋｍ 到暖层顶以上的 １ ０００ ～１ ２００ ｋｍ 范围内， 常出
现极光。
　　５畅散逸层
　　暖层顶以上的大气层称为散逸层， 其上界为 ３ ０００ ｋｍ 左右， 是地球大气
与星际空间的过渡区域， 但无明显边界。 散逸层空气极其稀薄， 大气质点碰撞
频率很小， 温度也随高度升高。 由于温度高， 空气稀薄且远离地面， 地球引力
很小， 高速运动的分子可挣脱地球引力束缚而逃逸到宇宙空间。
　　（四） 标准大气
　　大气空间状态复杂， 而大气压强、 温度、 密度等参数随高度的分布状况对
航空、 军事和空间科学研究十分重要， 因此， 人们根据高空探测数据和理论，
规定了一种特性随高度平均分布的大气模式， 称为 “标准大气” 或 “参考大
气”。 标准大气模式假定空气是干燥的， 在 ８６ ｋｍ 以下是均匀混合物， 平均摩
尔质量为 ２８畅９６４ ４ ｋｇ／ｋｍｏｌ， 且处于静力学平衡和水平成层分布。 在给定温
度 －高度廓线（表 ３ －５）及边界条件后， 通过对静力学方程和状态方程求积分，
就得到压力和密度数值。
　　海平面大气的部分特性如下：
　　空气摩尔质量 μ０　　　　　　　２８畅９６４ ４ ｋｇ／ｋｍｏｌ
　　重力加速度 g０ ９畅８０６ ６５ ｍ／ｓ２

　　压强 P０ １０１ ３２５ Ｐａ
　　密度 ρ０ １畅２２５ ０ ｋｇ／ｍ３

　　温度 T０ ２８８畅１５ Ｋ
表 3 －5　地面到 86 km的温度、 高度廓线

层　　次 位势高度／ｋｍ 分子标度温度梯度

／（Ｋ· ｋｍ －１） 温度高度的函数形式

０ ０ －６畅５ 线性的

１ １１ ０畅０ 线性的

２ ２０ １畅０ 线性的

３ ３２ ２畅８ 线性的

４ ４７ ０畅０ 线性的

５ ５１ －２畅８ 线性的

６ ７１ －２畅０ 线性的

７ ８４畅８５２ 线性的

　　表 ３ －５ 中的分子标度温度 TＭ ＝Tμ０ ／μ， μ为各高度空气平均摩尔质量。
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实际上 ８０ ｋｍ 以下， μ＝μ０ ； ８０ ｋｍ 以上， μ开始有变化。 在 ８６ ｋｍ 处， μ／μ０ ＝
０畅９９９ ５７８， TＭ 与 T 稍有变化。
　　三、 大气的热能
　　地球及大气的热状况是天气变化的基本因素。 辐射交换是决定热状况的能
量交换方式之一， 也是地球气候系统与宇宙空间交换能量的唯一方式。 地球气
候系统的能源主要是太阳辐射， 它从根本上决定地球、 大气的热状况， 从而支
配其他能量的传输过程。 地球气候系统内部也进行着辐射能量交换。 因此， 需
要研究太阳、 地球及大气的辐射能量交换和地 －气系统的辐射平衡。
　　（一） 太阳辐射
　　太阳是离地球最近的恒星， 其表面温度约为 ６ ０００ Ｋ， 内部温度更高， 所
以太阳不停地向外辐射巨大的能量。 太阳辐射能主要是波长在 ０畅４ ～０畅７６ μｍ
的可见光， 约占总能量的 ５０％； 其次是波长大于 ０畅７６ μｍ 的红外辐射， 约占
总辐射能的 ４３％； 波长小于 ０畅４ μｍ 的紫外辐射约占 ７％。 相对于地球辐射而
言， 太阳辐射波长较短， 故称太阳辐射为短波辐射。 表示太阳辐射能强弱的物
理量， 即单位时间内垂直投射在单位面积上的太阳辐射能， 称为太阳辐射强
度。 太阳辐射在宇宙空间传播没有能量损失， 但其光束随远离太阳而向外发
散。 因此， 投射到一定横截面上的太阳光束辐射强度与其离开太阳距离的平方
成反比减小。 太阳辐射能分配在以太阳为球心的球面空间里。 地球大圆横截面
在这个空间球面上所占面积的比例即地球拦截的太阳辐射能量， 仅为其总能量
的 ２０ 亿分之一。
　　在日地平均距离（D ＝１畅４９６ ×１０８ ｋｍ）上， 大气顶界垂直于太阳光线的单
位面积上每分钟接受的太阳辐射称为太阳常数（用 S０ 表示）。 国际气象组织
（ＷＭＯ）１９８１ 年推荐太阳常数的最佳值为 １ ３６１ Ｗ／ｍ２ 。 太阳常数这个术语， 早
在 １８３７ 年就已提出， 但其是否真是一个常数尚有争论。 事实上， 由于太阳光
谱辐照度随波长的变化曲线而有年际变化， 太阳常数并非保持恒定。 地球公转
引起的日地距离变化可使大气上界太阳辐射强度出现 ±３畅５％的变化； 太阳物
理状况的日际变化和太阳周期活动也可能导致 ±１％的变化。 但从气候学观点
出发， 可把太阳常数当做一个平均概念对待。
　　从图 ３ －５ 可看到， 到达地表的太阳辐射同大气上界的太阳辐射有很大
差别。 这是因为大气对辐射有吸收、 散射、 反射等作用， 太阳光谱中不同的
波长将受到不同程度的削弱。 吸收作用主要削弱紫外和红外部分， 对可见光
影响较小。 散射和反射作用受云层厚度、 水汽含量、 大气悬浮微粒粒径和含
量的影响很大。 晴空时起散射作用的主要是空气分子， 波长较短的蓝紫光被
散射， 使天空呈蔚蓝色； 阴天或大气尘埃较多时起散射作用的主要是大气悬
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浮微粒， 散射光长短波混合， 天空呈灰白色。 由于大气的选择性吸收与散射
作用， 太阳辐射在量与质方面都受到影响。 地面紫外线几乎绝迹， 可见光缩
减至 ４０％， 而红外线却升高至 ６０％。 反射对各种波长没有选择性， 所以反
射光呈白色。 云层有强烈的反射作用， 平均反射率为 ５０％～５５％； 实际反射
率受云层厚薄制约， 当云层厚度在 ５０ ～１００ ｍ 时， 太阳辐射几乎全部被
反射。

图 ３ －５　大气上界太阳辐射能量曲线及到达地表的典型能量曲线
　　经大气削弱后到达地面的太阳辐射有两部分： 一是直接辐射； 二是经大气
散射后到达地面的部分， 称为散射辐射。 两者之和即是太阳辐射总量， 称为总
辐射。 总辐射有明显的日变化和年变化。 一天之内， 夜间总辐射为零， 日出后
逐渐增加， 正午达最大值， 午后逐渐减小。 但云的影响可改变正常的日变化。
一年之内， 夏季总辐射最大， 冬季最小。 总辐射的纬度分布， 一般是纬度愈低
总辐射愈大； 纬度愈高总辐射愈小。 因为赤道附近多云， 总辐射最大值并不出
现在赤道， 而是出现在 ２０°Ｎ 附近。
　　到达地面的总辐射一部分被地面吸收转变成热能， 一部分被反射。 反射部
分占辐射量的百分比称为反照率。 反照率随地面性质和状态不同而有很大差别
（表 ３ －６）。 地表面性质有季节变化， 反照率也有季节变化。 水面对不同入射
角的光线具有不同的反照率， 入射角越大反照率越小； 垂直入射时反照率约为
２％～５％； 当入射角接近 ０°时其反照率可达 ７０％～８０％。 天空散射光的水面反
照率平均为 ８％～１０％。 显然， 反照率愈大吸收愈少。 尽管总辐射相同， 地表
吸收并不相等。 这是导致近地面温度分布不均匀的原因之一。

29 　第三章　大气圈与气候系统



表 3 －6　不同性质地面对太阳辐射的反照率
地　　面 反照率／％
裸地 １０ ～２５

沙地、 沙漠 ２５ ～４０
草地 １５ ～２５
森林 １０ ～２０
稻田 １２

地　　面 反照率／％
棉地 ２０ ～２２

雪（干、洁） ７５ ～９５
雪（湿或脏） ２５ ～７５
海面（h倡 ＞２５°） ＜１０
海面（ｈ倡小） １０ ～７０

　　倡h 为太阳高度角。

　　（二） 大气能量及其保温效应
　　覆盖整个地球的大气总质量为 ５畅１４ ×１０１８ ｋｇ， 空气的比热是 １ ００５（１ ＋
０畅８６ q） Ｊ／（ｋｇ· Ｋ）， 其整个热容量为 ５畅３２ ×１０１５ ＭＪ／Ｋ。 大气本身对太阳辐射
直接吸收很少， 而水、 陆、 植被等下垫面却能大量吸收太阳辐射并经潜热和感
热转化供给大气。 大气获得能量的具体结构为：
　　１畅对太阳辐射的直接吸收
　　大气中吸收太阳辐射的物质主要是臭氧、 水汽和液态水， 占大气体积
９９％以上的氮和氧对太阳辐射的吸收微弱。 太阳辐射穿过地球大气时不同波段
被吸收的情况见表 ３ －７。 平流层以上主要是 Ｏ３ 和 Ｏ２ 对紫外辐射的吸收， 平
流层至地面主要是水汽对红外辐射的吸收。 整层大气对太阳辐射的吸收带大部
分位于太阳辐射波谱两端的低能区， 仅占太阳辐射能的 １８％左右。 据估计，
对流层大气由于直接吸收太阳辐射而增温， 每天不足 １ ℃。 因此， 对于大气对
流层而言， 太阳辐射不是主要的直接热源。

表 3 －7　地球大气对太阳辐射的吸收

波段λ／μｍ 占太阳辐射总

量的比值

地球大气的吸

收层／ｋｍ 主要吸收机制 被吸收的比值

＜０畅１ ３／１０６ ８５ ～２００ 光致电解 全部

０畅１ ～０畅２ １／１０６ ５０ ～１１０ Ｏ２ 的光致电解 全部

０畅２ ～０畅３１ １畅７５％ ３０ ～６０ Ｏ３ 的光致电解 全部

＞０畅３１ ９８％ ０ ～１０ 水汽吸收 近 １７％

　　２畅对地面辐射的吸收
　　地表吸收了到达大气上界太阳辐射能的 ５０％， 变成热能而使本身温度升
高， 而后再以大于 ３ μｍ 的长波（红外）向外辐射。 这种再辐射能量的 ７５％ ～
９５％被大气吸收， 只有极少部分波长为 ８畅５ ～１２ μｍ 的辐射通过 “大气窗” 逸
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回宇宙空间。 可见， 地面是大气的第二热源。 地面长波辐射几乎全被近地面
４０ ～５０ ｍ 厚的大气层所吸收。 如果没有这些能量， 近地面平均气温将降低
４０ ℃， 致使绝大多数生命不能生存。
　　３畅潜热输送
　　海面和陆面的水分蒸发使地面热量得以输送到大气层中。 一方面水汽凝结
成雨滴或雪时， 放出潜热给空气； 另一方面雨滴和雪降到地面不久又被蒸发，
两个过程交替进行。 大陆表面潜热输送年总量平均为 １ １３０ ＭＪ／ｍ２ ， 大洋表面
约为 ３ ４３０ ＭＪ／ｍ２， 即洋面是陆面的 ３ 倍。 全球表面年平均潜热输送约为
２ ７６０ ＭＪ／ｍ２ ， 说明地 －气间的能量交换主要是通过潜热输送完成的。 换言之，
大气依靠水汽凝结释放潜热而得到的能量最多。
　　４畅感热输送
　　陆面、 水面温度与低层大气温度并不相等， 因此地表和大气间便由感热交
换而产生能量输送。 在地球表面能量转换过程中， 当地表温度高于低层大气
时， 将出现指向大气的感热输送。 反之， 感热输送方向将指向地面。 就全球平
均而言， 无论是陆面或洋面， 感热交换的结果总是由地表向大气输送能量， 年
平均感热输送为 ５４０ ＭＪ／ｍ２ 。
　　大气获得热能后依据本身温度向外辐射， 称为大气辐射。 其中一部分外逸
到宇宙空间， 一部分向下投向地面。 后者即是大气逆辐射。 大气逆辐射的存在
使地面实际损失的热量略少于以长波辐射放出的热量， 因而地面得以保持一定
的温暖程度。 这种保温作用， 通常称为 “花房效应” 或 “温室效应”。 据计
算， 如果没有大气， 地面平均温度将是 －１８ ℃， 而不是现在的 １５ ℃， 这就意
味着大气的存在使地面温度提高了 ３３ ℃之多。
　　（三） 地 －气系统的辐射平衡
　　大气和地面吸收太阳短波辐射， 又依据本身的温度向外发射长波辐射， 由
此形成了整个地 －气系统与宇宙空间的能量交换。 在地 －气系统内部， 地面与
大气也不断以辐射和热量输送形式交换能量。 在某一时段内物体能量收支的差
值， 称为辐射平衡或辐射差额。 在没有其他方式的热交换时， 辐射平衡决定物
体的升温与降温； 辐射平衡为零时物体温度不变。 把地面直到大气上界当做一
个整体， 其辐射能净收入就是地 －气系统的辐射平衡。 地 －气系统辐射能净收
入包括地面吸收的太阳总辐射能及整层大气吸收的太阳辐射能之和再减去大气

上界向空间放射的长波辐射能。 图 ３ －６ 为全球多年平均辐射平衡图解。
　　地 －气系统的温度多年基本不变， 所以全球是处于辐射平衡的。 在此前提
下， 可以估算全球大气与宇宙空间辐射交换的数量级。 设地球反照率为 ０畅３０，
太阳常数为 １ ３６７ Ｗ／ｍ２ ， 日地距离处于平均距离， 则地 －气系统年吸收辐射
为 ７ ５５０ ＭＪ／ｍ２ ， 地 －气系统逸入宇宙空间的长波辐射也大约与之相等。 但对
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图 ３ －６　全球辐射平衡图解
（据 Ａ畅Ｎ畅Ｓｔｒａｈｌｅｒ，１９７４）

地球不同地点而言， 辐射差额总是存在的， 须由如平流、 对流补充或输出热量
才能保持温度稳定。 地 －气系统的辐射差额以南、 北纬 ３６°附近为转折点。 在
北半球 ３６°Ｎ 以南的差额为正值， 以北为负值。 因此低纬度就有多余能量以大
气环流和洋流形式输往高纬度地区。
　　辐射平衡有明显日变化和年变化。 一日内白天收入的太阳辐射超过支出的
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长波辐射， 故辐射平衡为正值， 夜间辐射平衡为负值。 正转负和负转正的时刻
分别出现在日落前与日出后 １ ｈ。 在一年内， 北半球夏季辐射平衡因太阳辐射
增多而加大。 冬季则相反， 甚至出现负值。 纬度愈高辐射平衡保持正值的月份
愈少。 例如， 中国宜昌全年辐射平衡均为正值， 而俄罗斯圣彼得堡有 ５ 个月为
正值， 极圈范围内则大部分时间出现负值（图 ３ －７）。

图 ３ －７　不同纬度辐射差额的变化
（ ａ） 宜昌（３０°４２′Ｎ） ； （ ｂ） 圣彼得堡（５９°５６′Ｎ） ； （ ｃ） 太平港（８０°１９′Ｎ）

　　四、 气温
　　气温是大气热力状况的数量度量。 空气中气体分子运动的平均动能与绝对
温度 T 成正比。 因此， 气温实质上是空气分子平均动能大小的表现。 空气获
得热量时， 其分子运动平均速度增大， 平均动能增加， 气温升高； 空气失去热
量时， 分子运动平均速度减小， 平均动能减小， 气温降低。 由此可见， 热量与
温度是两个不同的概念。 热量是能量， 而温度是表征物质热量状况的度量
标准。
　　气温用温度计测定， 一般将温度计安装在距地面 １畅５ ｍ、 四周通风、 空气
可自由流动， 但阳光不能直接射入的百叶箱内。 气温变化特点通常用平均温度
和极端值———绝对最高温度、 绝对最低温度表示。 地理位置、 海拔、 气块运
动、 季节、 时间及地面性质都影响气温的分布和变化。
　　（一） 气温的周期性变化
　　１畅气温的日变化
　　大气主要因吸收地面长波辐射而增温， 地面辐射又取决于地表面吸收并储
存的太阳辐射量。 太阳辐射有日变化， 气温也相应出现日变化特征。 正午太阳
高度角最大时太阳辐射最强， 但地面储存的热量传给大气需要一个过程， 所以
气温最高值不出现在正午而是在午后 ２时前后。 其后， 太阳辐射逐渐减弱， 地面
温度和气温也逐渐下降。 清晨日出前地面储存热量减至最少， 所以一日之内气
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温最低值出现在日出前后。 日出时间随纬度和季节不同， 因而最低温度出现时
间也不同。 日出后太阳辐射加强， 地面储存热量又开始增加， 气温也相应回升。
　　一天之内， 最高温度与最低温度之差， 称为气温日较差。 日较差的大小与
纬度、 季节、 地表性质、 天气状况等密切相关。 正午太阳高度角随纬度增加而
减小， 因此气温的昼夜差值也随纬度增加而减小。 据统计， 低纬度地区的气温
日较差平均为 １２ ℃； 中纬度地区为 ８ ～９ ℃； 高纬度地区为 ３ ～４ ℃。 就季节
而言， 因夏季正午太阳高度角较大且白天较长， 因而太阳辐射日较差和气温日
较差均较大； 冬季反之。 这一季节变化以中纬度最为显著， 因为中纬度地区太
阳辐射强度日变化夏季比冬季大得多。 低纬度地区太阳辐射强度的日变化随季
节变化很小， 气温日较差随季节变化也很小。 极地地区冬季有极夜， 夏季有极
昼， 太阳辐射强度季节变化悬殊， 但日较差变化不大， 气温日较差随季节变化
也不大。 地表性质对气温的日较差也有显著影响， 海洋上气温日变化通常只有
１ ～２ ℃， 而内陆地区常可达 １５ ℃以上， 有些地方甚至可达 ２５ ～３０ ℃。 山谷
气温日较差大于山峰， 凹地气温日较差大于高地。 天气状况也对气温日较差产
生影响。 云层白天使地面得到的太阳辐射量较少， 夜间又使热量不易散失， 所
以阴天的气温日较差比晴天小。
　　２畅气温的年变化

图 ３ －８　不同纬度的气温年变化

　　除赤道地区外， 地球上绝大部分地区一年中月平均气温存在一个最高值和
一个最低值。 北半球大陆气温最高值一般出现在 ７ 月， 海洋上多出现在 ８ 月；
气温最低值分别出现在 １ 月和 ２ 月。
　　气温年变化幅度称为年较差， 是一
年内最热月与最冷月平均气温之差。 太
阳辐射年变化与气温年较差均随纬度的

增高而增大。 赤道约为 １ ℃， 中纬度约
为 ２０ ℃左右， 高纬度达 ３０ ℃以上（图
３ －８）。 此外， 气温年较差还随下垫面
的性质、 地形、 高度而不同。 海洋上年
较差小于陆地； 沿海小于内陆； 植被覆
盖地小于裸地； 凸地小于凹地； 云雨多
的地方年较差小， 云雨少的地方年较差
大； 海拔愈高年较差愈小。
　　（二） 气温的水平分布
　　气温的水平分布通常用等温线表示。
等温线是将气温相同的地点连接起来的

曲线， 其间隔按需要而定， 如 ４°、 ５°、
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１０°等。 为消除海拔影响， 可将地面气温实际观测值或统计值订正为海平面温
度， 然后绘制等温线。 在等温线图上垂直于等温线方向的单位距离内温度的变
化值， 称为水平温度梯度， 方向从高值指向低值。 等温线愈密温度梯度愈大；
反之愈小。 封闭等温线表示存在温暖或寒冷中心。 世界海平面等温线图不仅可
以反映太阳辐射在地表的分布情况， 也可表示海陆、 地形、 洋流等对热力分布
的影响， 从而显现地球气温水平分布的真实情况。
　　图 ３ －９ 和图 ３ －１０ 分别是 １ 月和 ７ 月世界平均气温分布图， 从中可看出
全球气温水平分布有下述特点：
　　① 由于太阳辐射量随纬度变化， 等温线分布的总趋势大致与纬圈平行。
北半球 １ 月等温线比 ７ 月等温线密集， 表明冬季南北温差大， 夏季南北温差
小。 南半球也有冬夏气温差别， 但季节与北半球相反。
　　② 同纬度夏季海面气温低于陆面， 冬季海面气温高于陆地， 等温线发生
弯曲。 南半球因海洋面积较大， 等温线较平直； 北半球海陆分布复杂， 等温线
走向曲折， 甚至变为封闭曲线， 形成温暖或寒冷中心， 亚欧大陆和北太平洋上
表现得最清楚。
　　③ 洋流对海面气温的分布有很大影响。 １ 月太平洋和大西洋北部等温线
向北极方向突出， 表明黑潮和墨西哥湾暖流具有强大的增温作用， 南半球因受
秘鲁寒流和本格拉寒流影响， 等温线突向赤道方向。 ７ 月寒流影响最显著， 北
半球等温线沿非洲和北美西岸转向南突出， 南半球等温线在非洲和南美西岸向
北突出。
　　④ 近赤道地区有一个高温带， 月平均温度冬、 夏均高于 ２４ ℃， 称为热赤
道。 热赤道平均位于 ５°～１０°Ｎ。 冬季在赤道附近或南半球大陆上， 夏季则北
移到 ２０°Ｎ 左右。
　　⑤ 南半球无论冬、 夏， 最低气温都出现在南极（曾测得 －９０ ℃的温度）；
北半球最低温度夏季出现在极地， 冬季出现在高纬大陆。 俄罗斯的维尔霍扬斯
克和奥伊米亚康分别为 －６９畅８ 和 －７３ ℃， 被称为寒极。 最高温度北半球夏季
出现在低纬大陆上， 如 ２０°～３０°Ｎ 的撒哈拉、 阿拉伯半岛、 加利福尼亚等地。
世界绝对最高温度出现在索马里境内， 为 ６３ ℃。 由此可见， 地球表面气温的
变化范围约在 －９０ ～６３ ℃之间。
　　（三） 气温的垂直分布
　　对流层大气离地面愈高， 吸收的长波辐射能愈少。 因此气温随海拔升高而
降低。 气温随高度变化的情况用单位高度（通常取 １００ ｍ）气温变化值表示，
即℃／１００ ｍ， 称为气温垂直递减率， 简称气温直减率（γ）。 整个对流层海拔每
升高 １００ ｍ， 气温平均降低 ０畅６５ ℃。
　　由于受纬度、 地面性质、 大气环流等因素影响， 对流层气温直减率随地
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点、 季节、 昼夜不同而变化。 一般说来， 夏季和白天地面吸收大量太阳辐射，

图 ３ －１１　辐射逆温

长波辐射强度大， 近地面空气层受热多， 气温直
减率大； 冬季和夜晚气温直减率小。 但在特殊情
况下， 某些气层的温度随高度而增加， 即 γ＝
－抄T／抄Z ＜０， 这些气层称为逆温层。 近地面层
常因夜间地面辐射降温而形成逆温层， 称为辐射
逆温（图 ３ －１１）。 较暖的空气流到较冷地面或水
面上时， 也会形成逆温， 称平流逆温。 此外还有
锋面逆温和下沉逆温。
　　逆温层出现时， 空气层结稳定， 对空气垂直
对流起到削弱阻碍作用， 故称阻挡层。 大气悬浮尘埃及污染物难以穿过厚逆温
层向上扩散。 因此， 研究大气污染问题常常需要测定逆温层高度、 厚度、 出现
和消失时间。

　 第二节　大气水分和降水

　　一、 大气湿度
　　（一） 湿度概念及其表示方法
　　大气从海洋、 湖泊、 河流及潮湿土壤的蒸发或植物的蒸腾作用中获得水
分。 水分进入大气后通过分子扩散和气流传递而散布于大气中， 使之具有不同
的潮湿程度。 大气的湿度状况是决定云、 雾、 降水等天气现象的重要因素。 由
于测量方法和实际应用不同， 常采用多个湿度参量表示水汽含量。
　　１畅水汽压和饱和水汽压
　　大气压力是大气中各种气体压力的总和。 大气中水汽所产生的那部分压力
叫水汽压（ e）， 也用百帕表示。 在气象观测中， 由干湿球温度差经过换算而
求得。
　　地表湿度的分布相当复杂， 它不仅决定于某一地区经常停留的气团性质和
大气垂直运动情况， 也和下垫面特点有很大关系。 一般情况下地面水汽压由赤
道向两极减小。 赤道附近平均为 ２６ ｈＰａ， ３５°Ｎ 约为 １３ ｈＰａ， ６５°Ｎ 约为 ４ ｈＰａ，
极地附近约为 １ ～２ ｈＰａ。 水汽压随高度的变化通常用如下经验公式表示

ez ＝e０ ×１０ －βZ

式中： e z 为高度 Z（ｍ）的水汽压； e０ 为地面的水汽压； β为水汽随高度变化的
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常数， 一般多采用自由大气中的 １／５ ０００。 例如， 当高度 Z 取为 ５ ０００ ｍ 时，
水汽压只有地面的 １／１０。
　　空气中水汽含量与温度关系密切。 温度一定时， 单位体积空气中容纳的水
汽量有一定的限度， 达到这个限度， 空气呈饱和状态， 称为饱和空气。 饱和空
气的水汽压， 称为饱和水汽压（E）， 也叫最大水汽压， 超过这个限度水汽就开
始凝结。 饱和水汽压随温度升高而增大。 不同温度条件下饱和水汽压的数值不
同（表 ３ －８）。 可见， 饱和水汽压是温度的函数。

表 3 －8　不同温度条件下水面（平面）上的饱和水汽压 单位： ｈＰａ
温度／℃ ０倡 １倡 ２倡 ３倡 ４倡

－３０ ０畅５０８ ８ ０畅４６２ ８ ０畅４２０ ５ ０畅３８１ ８ ０畅３４６ ３
－２０ １畅２５４ ０ １畅１５０ ０ １畅０５３ ８ ０畅９６４ ９ ０畅８８２ ７
－１０ ２畅８６２ ７ ２畅６４４ ３ ２畅４４０ ９ ２畅２５１ ５ ２畅０７５ ５
－０ ６畅１０７ ８ ５畅６７８ ０ ５畅２７５ ３ ４畅８９８ １ ４畅５４５ １
０ ６畅１０７ ８ ６畅５６６ ２ ７畅０５４ ７ ７畅５７５ ３ ８畅１２９ ４
１０ １２畅２７２ １３畅１１９ １４畅０１７ １４畅９６９ １５畅９７７
２０ ２３畅３７３ ２４畅８６１ ２６畅４３０ ２８畅０８６ ２９畅８３１
３０ ４２畅４３０ ４４畅９２７ ４７畅５５１ ５０畅３０７ ５３畅２００

温度／℃ ５倡 ６倡 ７倡 ８倡 ９倡

－３０ ０畅３１３ ９ ０畅２８４ ２ ０畅２５７ １ ０畅２３２ ３ ０畅２０９ ７
－２０ ０畅８０７ ０ ０畅３７３ ７１ ０畅６７２ ７ ０畅６１３ ４ ０畅５５８ ９
－１０ １畅９１１ ８ １畅７５９ ７ １畅６１８ ６ １畅４８７ ７ １畅３６６ ４
－０ ４畅２１４ ８ ３畅９０６ １ ３畅６１７ ７ ３畅３４８ ４ ３畅０９７ １
０ ８畅７１９ ２ ９畅３４６ ５ １０畅０１３ １０畅７２２ １１畅４７１
１０ １７畅０４４ １８畅１７３ １９畅３６７ ２０畅６３０ ２１畅９６４
２０ ３６畅６７１ ３３畅６０８ ３５畅６４９ ３７畅７９６ ４０畅０５５
３０ ５６畅２３６ ５９畅４２２ ６２畅７６２ ６６畅２６９ ６９畅９３４

　　倡 表示小数点后的温度数值。

　　２畅绝对湿度和相对湿度
　　单位容积空气所含的水汽质量通常以 ｇ／ｃｍ３

表示， 称为绝对湿度（α）或水
汽密度。 绝对湿度不能直接测量， 但可间接算出。 它与水汽压有如下关系

α＝２８９ eT （ｇ／ｍ３ ）
式中： e为水汽压（ｍｍ）； T为气温（Ｋ）。
　　当气温等于 １６ ℃（２８９ Ｋ）时， α（ ｇ／ｍ３ ）和 e（ｍｍ）在数值上相等。 一般情
况下， 地面实际气温与 １６ ℃相差不大， 所以在要求不精确的情况下， 近地面
处 e的量值可近似地代替 α。 但需要注意， 两者单位不同。
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　　大气的实际水汽压 e与同温度下的饱和水汽压 E 之比， 称为相对湿度（ f），
用百分数表示。 其表示式为

f＝e／E ×１００％
　　空气饱和时， e＝E， f＝１００％； 空气未饱和时， e ＜E， f ＜１００％； 空气处
于过饱和时， f＞１００％。 由于 E 随温度而变， 所以相对湿度取决于 e 和 T 的增
减， 其中 T往往起主导作用。 气温的改变比水汽压的改变既迅速又经常， 当 e
一定时， 温度降低则相对湿度增大； 温度升高则相对湿度减小。 夜间多云、
雾、 霜、 露， 天气转冷时容易产生云雨等都是相对湿度增大的结果。
　　３畅露点温度
　　一定质量的湿空气， 若气压保持不变而令其冷却， 则饱和水汽压 E 随温
度降低而减小。 当 E ＝e时， 空气达到饱和。 湿空气等压降温达到饱和的温度
就是露点温度 Tｄ， 简称露点。
　　露点完全由空气的水汽压决定， 气压一定时它是等压冷却过程的保守量。
空气一般未饱和， 故露点常比气温低。 空气饱和时露点和气温相等。 根据露点
差即气温 T和露点 Tｄ 之差， 可大致判断空气的饱和程度。 饱和空气 T －Tｄ ＝
０； 未饱和空气 T －Tｄ ＞０； T －Tｄ 差值越大说明相对湿度越低。 气温降低到露
点是水汽凝结的必要条件。
　　（二） 湿度的变化与分布
　　上述湿度表示方法虽然形式不同， 但本质一样。 它们除与气温 T 及气压 p
有关外， 都与水汽压 e直接相关。 相对湿度能直接反映空气距饱和的程度和大
气中水汽的相对含量， 在气候资料分析中应用很广。

图 ３ －１２　相对湿度的日变化

　　相对湿度日变化通常与气温日变化相反。 在水汽压日变化不大的情况下，
相对湿度最高值出现在日出之前； 最低值出现在午后（图 ３ －１２）。 这是由于温
度升高时， 蒸发作用加强， 水汽压虽有所增大但饱和水汽压增大更多， 相对湿
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度反而降低。 沿海地区因白天盛行海风， 水汽含量较多， 故相对湿度最高值出
现在午后； 晚间陆风盛行， 水汽含量明显减少， 相对湿度最低值出现在日出之
前。 相对湿度的年变化一般是夏季最小， 冬季最大。 但有些地区由于夏季盛行
风来自海洋， 冬季风来自内陆， 相对湿度反而夏季最大， 冬季最小。
　　相对湿度分布随距海远近与纬度高低而不同。 例如， 我国东南沿海相对湿
度年平均值为 ８０％， 内蒙古西部只有 ４０％。 相对湿度的纬度分布比较复杂。
赤道带全年高温， 水汽来源充沛， 故平均相对湿度可达 ８０％以上； 副热带尤
其是大陆内部， 下沉气流占优势， 水汽来源极少， 相对湿度一般只有 ５０％；
高纬度地带全年低温， 相对湿度也可达 ８０％（表 ３ －９）。

表 3 －9　各纬度水汽压与相对湿度的平均值
北纬／（°） ５ １５ ２５ ３５ ４５ ５５ ６５
水汽压／ｈＰａ
相对湿度／％

２５畅３
７９

２２畅９
７５

１８畅４
７１

１２畅９
７０

９畅３
７４

６畅５
７５

４畅１
８２

　　二、 蒸发和凝结
　　蒸发面上出现蒸发（升华）还是凝结（凝华）决定于实际水汽压（e）与饱和水
汽压（E）的关系。 当 e ＜E， 出现蒸发； e ＞E， 则发生凝结。 饱和水汽压和实
际水汽压都是不断变化的， 通常饱和水汽压变化更迅速和明显。 因此， 饱和水
汽压在蒸发和凝结的相互转化中起主要作用。
　　（一） 蒸发及其影响因素
　　１畅影响蒸发的因素
　　液态水转化为水汽的过程称为蒸发， 其影响因素主要包括蒸发面的温度、
性质、 性状、 空气湿度和风等。 蒸发面温度愈高蒸发过程愈迅速。 因为温度高
时蒸发面饱和水汽压大， 饱和差（E －e）也较大。 这是影响蒸发的主要因素。
在同样温度条件下， 冰面饱和水汽压比水面小， 如果实有水汽压相同， 冰面饱
和差比水面小， 因而冰面蒸发比水面慢。 海水浓度比淡水大， 在温度相同情况
下蒸发比淡水约慢 ５％； 清水蒸发比浊水慢， 因为浊水吸热多， 温度升高快。
空气湿度愈大饱和差愈小， 蒸发过程愈缓慢； 空气湿度愈小， 饱和差愈大， 蒸
发过程愈迅速。 无风时蒸发面上的水汽靠分子扩散向外传递， 水汽压减小缓
慢， 容易达到饱和， 故蒸发过程微弱。 有风时， 蒸发面上的水汽随气流散布，
水汽压较小， 故蒸发过程迅速。
　　２畅蒸发量
　　实际工作中一般以水层厚度（ｍｍ）表示蒸发速度， 称为蒸发量。 气象台站
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采用蒸发皿观测蒸发量。 蒸发皿是一个口径 ２０ ｃｍ、 高约 １０ ｃｍ 的圆盆。 倒入
清水， 定时量测水量， 前后差值即蒸发皿的蒸发量。 这一数值并不代表当地的
实际蒸发量。 实际蒸发量通常根据经验公式推算。
　　蒸发量的变化一般与气温变化一致。 一日内午后蒸发量最大； 日出前蒸发
量最小。 一年内夏季蒸发量大， 冬季小。 蒸发量的空间变化受气温、 海陆分
布、 降水量诸因素影响。 纬度愈低气温愈高， 蒸发能力愈强（表 ３ －１０）。 在温
度相同条件下， 海洋蒸发量多于大陆， 并有自沿海向内陆显著减少的趋势。 蒸
发量与所在地区的年降水量也有关系。 降水量多的地方蒸发量也大； 反之蒸发
量小。 同一地区蒸发量因海拔高度而不同， 例如， 庐山牯岭年蒸发量
１ ００８畅６ ｍｍ， 九江为 １ ６１２畅９ ｍｍ。 这主要是两地气温不同所致。 干旱区蒸发
能力强而蒸发量很少。 例如， 柴达木盆地的冷湖年蒸发能力可达 １ ５００ ｍｍ 以
上， 但降水量只有 １７畅８ ｍｍ， 实际蒸发量很小。

表 3 －10　北半球大陆各纬度平均蒸发量
纬度／（°） 蒸发量／（ｍｍ· ａ －１）
０ ～１０ １１００
２０ ～３０ ３７０
４０ ～５０ ３７１

纬度／（°） 蒸发量／（ｍｍ· ａ －１）
６０ ～７０ １００
８０ ～９０ ４０

　　（二） 凝结和凝结条件
　　凝结是发生在 f≥１００％（ e≥E）过饱和情况下的与蒸发相反的过程。 凝结
现象在地面和大气中均能产生。 大气中的水汽产生凝结需要一定条件， 既要使
水汽达到饱和或过饱和， 还必须有凝结核。
　　１畅空气中的水汽要达到饱和与过饱和
　　要满足这个条件， 一是增加空气的水汽含量， 使水汽压增大到饱和状态。
要增加大气中的水汽， 只有在具有蒸发源泉， 且蒸发面温度高于气温的条件下
才有可能。 例如冷空气移至暖水面时， 由于暖水面迅速蒸发， 可使冷空气达到
饱和。 二是使含有一定量水汽的空气冷却， 使之达到露点。 大气中常见的凝结
现象以后者为最多， 云、 雾、 露、 霜等多由这种方式凝结。
　　大气降温过程有下面四种：
　　（１） 绝热冷却。 空气上升时， 因绝热膨胀而冷却， 可使气温迅速降低，
在较短时间内引起凝结现象， 形成中雨或大雨。 空气上升愈快冷却也愈快， 凝
结过程也愈强烈。 大气中很多凝结现象是绝热冷却的产物。
　　（２） 辐射冷却。 空气本身因向外放散热量而冷却。 近地面夜间除空气本
身的辐射冷却外， 还受到地面辐射冷却的作用， 使气温不断降低。 如水汽较充
沛， 就会发生凝结。 辐射冷却过程一般较缓慢， 水汽凝结量不多， 只能形成
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露、 霜、 雾、 层状云或小雨。
　　（３） 平流冷却。 较暖的空气经过冷地面， 由于不断把热量传给冷的地表
造成空气本身冷却。 如果暖空气与冷地表温度相差较大， 暖空气温度降低至露
点或露点以下时， 就可能产生凝结。
　　（４） 混合冷却。 温度相差较大且接近饱和的两团空气混合时， 混合后气
团的平均水汽压可能比混合前气团的饱和水汽压大， 多余的水汽就会凝结。
　　２畅凝结核
　　实验证明， 纯净空气温度虽降至露点或露点以下， 相对湿度等于或超过
１００％， 仍不能产生凝结。 只有水汽压达到饱和水汽压的 ３ ～５ 倍， 相对湿度为
４００％ ～６００％时， 方有可能发生凝结。 如果在纯净空气中投入少量尘埃、 烟粒
等物质， 当相对湿度为 １００％ ～１２０％， 甚至小于 １００％时， 就能产生凝结现
象。 这些吸湿性质点， 就是水汽开始凝结的核心， 称为凝结核。
　　凝结核主要起两个作用： 一是对水汽的吸附作用， 二是使形成的滴粒比单
纯由水分子聚集而成的滴粒大得多， 使之处于潮湿环境中， 有利于水汽继续凝
结。 凝结核数量多而吸水性好的地区， 即使相对湿度不足 １００％， 也可能发生
凝结。 这是工业区出现雾的机会比一般地区多的原因之一。
　　三、 水汽的凝结现象
　　（一） 地表面的凝结现象
　　１畅露与霜
　　日落后地面及近地面层空气相继冷却， 温度降低。 当气温降低到露点以下
时， 水汽即凝附于地面或地面物体上。 如温度在 ０ ℃以上， 水汽凝结为液态，
称为露； 温度在 ０ ℃以下， 水汽凝结为固态， 称为霜。 霜通常见于冬季， 露见
于其他季节， 尤以夏季为多。
　　露和霜的形成与天气状况、 局部地形等密切相关。 晴天夜晚无风或风速很
小时地面有效辐射强， 近地面层气温迅速下降到露点， 有利于水汽凝结； 多云
的夜晚， 大气逆辐射增强， 地面有效辐射减弱， 近地面层气温难以下降到露
点， 不利于水汽凝结； 风力较强的夜晚， 空气湍流混合， 气温也难以降低到露
点。 除辐射冷却形成霜、 露外， 冷平流后或洼地上聚集冷空气时也有利于霜的
形成， 称为平流霜或洼地霜， 它们常因辐射冷却而加强。
　　露的水量很小， 在温带最多只相当于 ０畅１ ～０畅３ ｍｍ 的降水层， 热带可达
１ ～３ ｍｍ。 水量尽管有限， 但对植物生长却十分有益， 尤其在干旱区和干热天
气情况下， 露常有维持植物生命的功效。 例如， 埃及和阿拉伯沙漠虽数月无
雨， 植物仍可依赖露水生长发育。
　　霜期长短对农业有重要意义。 入冬后第一个霜日叫初霜日， 最末一个霜日
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叫终霜日。 初霜日至终霜日持续时间称为霜期。 在此期间多数植物停止生长。
自终霜日到初霜日的持续时间， 称为无霜期。 一般说来， 纬度愈高无霜期愈
短； 纬度相同， 海拔愈高无霜期愈短。 山地阳坡无霜期长于阴坡， 低洼地段无
霜期比平坦开阔地段短。
　　２畅雾凇和雨凇
　　雾凇是一种白色固体凝结物， 由过冷雾滴附着于地面物体或树枝迅速冻结
而成， 俗称 “树挂”， 多出现于寒冷而湿度高的天气条件下。 雾凇和霜形状相
似但形成过程有别。 霜主要形成于晴朗微风的夜晚， 而雾凇可在任何时间内形
成。 霜形成在强烈辐射冷却的水平面上， 雾凇主要形成在垂直面上。
　　雨凇是形成在地面或地物迎风面上的、 透明或毛玻璃状的紧密冰层， 俗称
“冰凌”。 多半在温度为 ０ ～－６ ℃时， 由过冷却雨、 毛毛雨接触物体表面形
成， 或经长期严寒后雨滴降落在极冷物体表面冻结而成。 雨凇可发生在水平面
上， 也可发生在垂直面上， 并以迎风面聚集较多。
　　雾凇和雨凇通常都形成于树枝、 电线上， 严重时可压断电线， 折损树木。
特别是雨凇的破坏性更大， 坚硬的冰层使被覆盖的庄稼糜烂、 牲畜无草可吃，
道路变滑， 农牧业和交通运输受损。
　　（二） 大气中的凝结现象
　　１畅雾
　　雾是漂浮在近地面层的乳白色微小水滴或冰晶。 水滴显著增多时空气呈混
浊状态。 雾对能见度的影响很大， 常妨碍交通， 尤其是对航空运输影响较大。
空气中烟尘等微粒较多也能导致能见度变坏， 这种现象称为霾。
　　依据不同的成因， 雾可分为辐射雾、 平流雾、 蒸气雾、 上坡雾和锋面雾
五种。
　　（１） 辐射雾。 夜间地面辐射冷却使贴近地面气层变冷而形成的雾， 称为
辐射雾。 辐射雾在大陆上最为常见， 尤以山谷、 盆地为多。 常出现于晴朗、 微
风、 近地面水汽较充沛的夜间或早晨。
　　（２） 平流雾。 暖空气移到冷下垫面上形成的雾称为平流雾。 平流雾范围
广而且深厚。 只要有适宜的风向、 风速， 常可持续很久。 但只要暖湿空气来源
中断， 雾则立即消散。 我国沿海春夏季节的海雾， 即是平流雾。
　　（３） 蒸气雾。 冷空气移动到暖水面上形成的雾称为蒸气雾。 这种雾可在
一日中任何时间形成， 也可终日不消散。 蒸气雾在北冰洋的冬季较为常见， 叫
做极地烟雾或北极烟。 深秋或初冬早晨见于河面、 湖面的轻雾， 则称河、 湖
烟雾。
　　（４） 上坡雾。 潮湿空气沿山坡上升使水汽凝结而产生的雾称为上坡雾。
但潮湿空气必须处于稳定状态， 山坡坡度也不能太大， 否则就会发生对流而成
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为层云。 上坡雾在我国青藏高原、 云贵高原东部经常出现。
　　（５） 锋面雾。 发生于锋面附近的雾称为锋面雾， 主要是暖气团的降水落
入冷空气层时， 冷空气因雨滴蒸发而达到过饱和， 水汽在锋面底部凝结而成。
我国江淮一带梅雨季节常出现锋面雾。
　　雾的地理分布一般是沿海多于内地， 高纬多于低纬。 因为沿海地区水汽较
内陆丰富， 而高纬比低纬气温低， 这些都有利于近地面气层达到饱和状态。 我
国四川盆地、 贵州一带雾日较多， 则是由于受当地特殊的盆地和高原地形的影
响， 水汽充足且不易流走， 具有形成雾的有利条件所致。 雾对植物生长有益，
可以增加土壤水分， 减少植物蒸腾。 例如， 云南南部高原盆地有明显的干季，
但此时多辐射雾， 对植物和热带作物生长十分有利。 皖南山区河谷地河漫滩上
茶叶质量较好， 也与秋冬季节多河谷烟雾有关。
　　２畅云
　　云是高空水汽凝结现象。 空气对流、 锋面抬升、 地形抬升等作用使空气上
升到凝结高度时， 就会形成云。 云有各式各样的外貌特征。 例如， 晴空中漂浮
的分散白色云块为积云； 高空絮状、 羽毛状云是卷云； 云层遮天蔽日， 不见边
际是层云； 高耸的黑云压顶是积雨云等。 云的外貌不仅反映当时的大气运动、
稳定程度和水汽状况， 也是天气变化趋势的重要征兆。
　　根据云的形状、 云底高度及形成云的上升运动特点可将云分为以下几类
（表 ３ －１１）。

表 3 －11　云 的 分 类

云　　型 低 中 高

层状云 雨层云（Ｎｓ） 高层云（Ａｓ） 卷层云（Ｃｓ）、 卷云（Ｃｉ）
波状云 层状云（Ｓｅ）、 层云（Ｓｔ） 高积云（Ａｓ） 卷层云（Ｃｓ）

积状云

淡积云（Ｃｕ ｈｕｍ）
浓积云（Ｃｕ Ｃｏｎｇ）
积雨云（Ｃｂ）

　　（１） 积状云。 积状云包括淡积云、 浓积云和积雨云， 出现时常呈孤立分
散状态， 是由于空气对流上升， 体积膨胀绝热冷却， 使水汽发生凝结而形成的
（图 ３ －１３）。
　　对流能否形成积状云取决于对流高度是否超过凝结高度。 只有对流高度超
过凝结高度才能形成积状云。 对流开始时， 上升气流稍高于凝结高度即形成淡
积云。 淡积云内上升气流速度不大， 湍流较弱。 对流进一步发展， 上升气流高
度远超过凝结高度则形成浓积云。 浓积云上升气流速度可达 １５ ～２０ ｍ／ｓ， 高
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图 ３ －１３　积状云的形成
度一般达到 ０ ℃层以上， 这时积云顶成花椰菜状。 对流继续发展， 浓积云愈益
壮大， 当云顶伸展到温度在 －１５ ℃以下的高空时， 云顶水滴冻结为冰晶， 发
展为积雨云。 热力对流、 冷锋面对流、 地形抬升等均可形成积状云。
　　（２） 层状云。 层状云是均匀幕状云层， 通常具有较大的范围， 覆盖数千
甚至上万平方千米的地区。 层状云是由空气斜升运动形成的。 最常见的斜升运
动发生在锋面上， 即暖湿空气沿冷空气的斜坡滑升， 也可能是暖湿空气沿地形
界面缓慢滑升。 暖湿空气上升运动速度虽然一般只有 １ ～１０ ｃｍ／ｓ， 但持续时
间长， 涉及范围广， 所以能形成面积广阔的云层。 层状云按云底高度可分为雨
层云、 高层云和卷层云三类（图 ３ －１４）。

图 ３ －１４　系统性层状云的形成

图 ３ －１５　波状云的形成

　　（３） 波状云。 波状云是表面呈现波状起伏或鱼鳞状的云层， 包括卷积云、
高积云、 层积云和层云， 通常因空气密度不同、 运动速度不等的两个气层界面
上产生波动而形成（图 ３ －１５）。 在大气
逆温层和等温层上下， 空气密度和运
动速度往往有较大差异， 故常产生波
状运动。 如果相对湿度较大， 波峰处
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因空气上升变冷凝结成云块； 波谷则因空气下沉增温， 无云产生。
　　天空被云遮蔽的程度叫云量， 用 ０ ～１０ 的成数表示。 天空完全被云遮蔽，
云量为 １０； 一半为云遮蔽， 云量为 ５； 云占 １／１０ 天空， 云量为 １。 云量的分布
与纬度、 海陆分布、 气流运动等有关。 一般来说， 上升气流为主的区域云量
大， 下沉气流为主的区域云量小； 海洋上空云量高于大陆。 大气环流特征与云
量关系也十分密切。 例如， 我国西南季风区雨季云量显著增大， 干季云量明显
减小。 根据气温、 气流运动特点， 全球可大致划分以下几个云量带：
　　（１） 赤道多云带。 全年以上升气流为主， 气温高， 对流旺盛， 水汽来源
充沛， 平均云量约为 ６。
　　（２） 纬度 ２０°～３０°少云带。 全年以下沉气流为主， 空气干燥， 是两个相
对明净带。 平均云量 ４ 左右， 荒漠地带不足 ２。
　　（３） 中高纬多云带。 气团、 锋面活动频繁， 高纬地带还因气温低， 是全
球高云量带。 平均云量为 ６畅５ ～７。
　　四、 大气降水
　　（一） 降水的形成
　　从云层中降落到地面的液态或固态水称为降水。 降水是云中水滴或冰晶增
大的结果。 从雨滴到形成降水必须具备两个基本条件： 一是雨滴下降速度超过
上升气流速度； 二是雨滴从云中降落到地面前不致完全被蒸发。 这表明雨滴必
须具有相当大的尺度才能形成降水。 因此， 降水的形成必须经历云滴增大为雨
滴、 雪花及其他降水物的过程。 云滴增长主要有两个过程。
　　１畅云滴凝结（凝华）增长
　　在云的发展阶段， 云体上升绝热冷却， 或不断有水汽输入， 使云滴周围的
实际水汽压大于其饱和水汽压， 云滴就会因水汽凝结或凝华而逐渐增大。 当水
滴和冰晶共存时， 在温度相同条件下， 由于冰面饱和水汽压小于水面饱和水汽
压， 水滴将不断蒸发变小， 而冰晶则不断凝华增大， 这种过程称为冰晶效应
（图 ３ －１６）； 大小或冷暖不同的水滴在云中共存时， 也会因饱和水汽压不同而
使小或暖的水滴不断蒸发变小， 大或冷的水滴不断凝结增大。 上述几种云滴增
长条件中， 以冰水云滴共存的作用最重要。 这是因为在相同温度下， 冰水之间
的饱和水汽压差异较显著。 当温度在 －１０ ～－１２ ℃时， 可相差 ０畅２７ ｈＰａ， 最
有利于大云滴的增大。 所以， 对云体上部已超越等 ０ ℃线， 有冰晶和过冷却水
滴共同构成的混合云降水而言， 冰晶效应是主要的。
　　２畅云滴的冲并增长
　　云滴大小不同， 相应具有不同的运动速度。 云滴下降时， 个体大的降落
快， 个体小的降落慢， 于是大云滴将 “追上” 小云滴， 碰撞合并成为更大的
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云滴（图 ３ －１７）。

图 ３ －１６　冰晶效应示意图 图 ３ －１７　大云滴在下降
途中冲并小云滴

　　云滴增大， 横截面积变大， 下降过程中又能冲并更多的小云滴。 云中含水
量愈大， 云滴大小愈不均匀， 相互冲并增大愈迅速。 低纬度地区云中出现冰水
共存机会不多， 所以对气温 ＞０ ℃的暖云降水而言， 云滴冲并增大显得尤为
重要。
　　目前国内外都在开展人工降水试验研究， 即借助催化剂改变云滴的性质、
大小和分布状况， 创造云滴增大条件， 以达到降水目的。 冷云人工降水一般采
用在云内播撒干冰（固体 ＣＯ２ ）和碘化银。 干冰升华将吸收大量热能， 使紧靠
干冰外层的温度迅速降低， 从而使云中的水汽、 过冷却水滴凝华或冻结成冰
晶。 碘化银微粒是良好的成冰核， 只要其温度达到 －５ ℃， 水汽就能以它为核
心凝华成冰晶并继续增大， 产生降水。 暖云人工降水主要是在云内播撒氯化
钠、 氯化钾等粉末。 钠盐、 钾盐吸湿性很强， 是很好的凝结核， 吸收水分后能
迅速成长为大云滴， 合并其他云滴而形成降水。
　　（二） 降水的类型
　　降水分类方法很多。 根据降水的形成原因（主要是气流上升特点）， 可分
为以下四个基本类型。
　　１畅对流雨
　　暖季空气湿度较大， 近地面气层强烈受热引起对流而形成的降水称为对流
雨。 这类降水多以暴雨形式出现， 并伴有雷电现象， 故又称为热雷雨。 全球赤
道带全年以对流雨为主。 我国西南季风区也以热雷雨为主， 但通常只见于
夏季。
　　２畅地形雨
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　　暖湿空气前进途中遇到较高山地阻碍而被迫抬升， 绝热冷却， 在达到凝结
高度时便产生降水。 因此， 山地迎风坡常成为多雨中心； 背风坡因水汽早已凝
结降落且下沉增温， 将发生焚风效应， 降水很少， 形成雨影区（图 ３ －１８）。 世
界年降水量最多的地方基本上都与地形雨有关。

图 ３ －１８　地形雨和焚风
（据 Ａ畅Ｎ畅Ｓｔｒａｈｌｅｒ，１９７８）

　　３畅锋面（气旋）雨
　　两种物理性质不同的气团相遇， 暖湿空气循交界面滑升， 绝热冷却， 达到
凝结高度时便产生云雨。 由于气团的水平范围很广， 上升速度缓慢， 所以锋面
雨具有雨区广、 持续时间长的特点。 温带地区锋面雨占有主要地位。
　　４畅台风雨
　　台风是产生在热带海洋上的一种空气旋涡。 台风中大量暖湿空气上升可产
生强度极大的降水。 台风雨和对流雨的性质比较近似， 对流雨较普遍但一般强
度较弱， 范围较小， 台风扰动剧烈且范围很大， 半径可达数百千米。 台风雨的
产生仅限于夏、 秋季， 有时造成灾害。
　　（三） 降水的时间变化
　　１畅降水强度
　　单位时间内的降水量称为降水强度。 气象部门为确定一定时段内降水的数
量特征并用以预报未来降水量变化趋势， 将降水强度划分为若干等级 （表
３ －１２）。
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表 3 －12　降水强度划分标准

划分标准
雨 雪

／（ｍｍ· ｄ －１） ／（ｍｍ· ｈ －１） ／（ｍｍ· ｄ －１）
降 小雨＜１０ 小雨＜２畅５ 小雪＜２畅５
水 ２５ ＞中雨≥１０ ８畅０ ＞中雨≥２畅５ ５畅０ ＞中雪≥２畅５
强 ５０ ＞大雨≥２５ １６畅０ ＞大雨≥８畅０ 大雪≥５畅０
度 １００ ＞暴雨≥５０ 暴雨≥１６畅０
等 ２００ ＞大暴雨≥１００
级 特大暴雨≥２００

　　降水量是指降落在地面的雨、 雪、 雹等， 未经蒸发、 渗透流失而积聚在水
平面上的水层厚度（ｍｍ）。 单位时间内降水量愈多， 降水强度愈大； 反之则降
水强度愈小。 降水强度关系到降水量的利用价值。 降水强度过大， 地表径流过
程迅速， 不利于河川径流调节， 并易引起山洪暴发， 形成水患。 １９７５ 年 ８ 月
我国河南南部特大洪水的形成就与特大的降水强度 （最大 ２４ ｈ 雨量达
１ ０６０畅３ ｍｍ）有直接联系。
　　２畅降水的日变化
　　一天内的降水变化， 在很大程度上受地方条件制约， 可大致分为两个
类型：
　　（１） 大陆型。 中纬度大陆性气候条件下， 降水特点是两个最大值分别出
现在午后和清晨； 两个最小值分别出现在夜间和午前。 这是因为午后上升气流
最强盛， 多对流雨； 清晨则相对湿度最大， 云层较低， 稍经扰动即可降雨。 午
夜前后气温直减率小， 气层稳定， 降水机会少； 上午 ８ ～１０ 时左右相对湿度已
没有早晨大， 对流未达到最盛， 所以降水可能性亦小。
　　（２） 海洋或海岸型。 其特点是一天只有一个最大值， 出现在清晨， 最小
值出现在午后。 因为午后海面温度低于气温， 大气低层稳定， 难以形成云雨；
夜间， 海面温度高于气温， 大气不稳定， 易促使对流发展， 产生云雨。
　　３畅降水的季节变化
　　降水季节变化因纬度、 海陆位置、 大气环流等因素而不同。 一些地方年内
降水量分配比较均匀， 一些地方不均匀； 一些地方降水集中在夏季， 一些地方
集中在冬季。 全球降水的年变型大致可分为以下几种：
　　（１） 赤道型。 全年多雨， 其中有两个高值与两个低值时期。 春、 秋分之
后， 降水量最多； 冬至、 夏至之后降水量出现低值。 这种类型分布在南北纬
１０°以内的地区。
　　（２） 热带型。 位于赤道南北两侧。 由于太阳在天顶的时间不像在赤道上
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间隔相等， 随着纬度的增加， 两段最多降水量时间逐渐接近， 至回归线附近合
并为一。
　　（３） 副热带型。 副热带全年降水只有一个最高值， 一个最低值。 大陆东
岸降水量集中于夏季（季风型）， 大陆西岸则冬季多雨（地中海型）。
　　（４） 温带及高纬型。 内陆及东海岸以夏季对流雨为主， 西海岸则以秋冬
气旋雨为最重要。
　　４畅降水变率
　　各地降水量在年际和年内各月间都有变化。 由于各地自然地理环境不同，
其变化情况并不一致， 有些地区相对稳定， 有些地区变化明显。 通常用降水变
率表征， 即各年降水量的距平数与多年平均降水量的百分比表征降水量的变化
程度

Cｖ ＝距平数／平均数 ×１００％
式中： 平均数为某地多年平均降水量； 距平数为当年降水量与平均数之差。 例
如， 某地多年平均降水量为 １ ０００ ｍｍ， 多年平均距平数为 ２００ ｍｍ， 则其降水
变率为 ２０％。
　　降水变率大小反映降水的稳定性或可靠性。 一个地区降水量丰富、 变率
小， 表明水资源利用价值高。 降水变率愈大， 表明降水愈不稳定， 往往反映该
地区旱涝频率较高。 我国降水变率大致是北方大于南方， 内陆大于沿海。 长江
以南在 ２０％左右， 黄淮之间为 ２０％ ～３０％， 华北超过 ３０％， 西北内陆区超过
４０％， 而西南季风区只有 １０％左右。
　　（四） 降水量的地理分布
　　降水量的空间分布受纬度、 海陆位置、 大气环流、 天气系统和地形等多种
因素制约。 全球年平均降水量的分布如图 ３ －１９ 所示。 显然降水的分布比平均
温度分布复杂得多， 但仍存在纬度带状分布特点。 全球可划分四个降水带。
　　１畅赤道多雨带
　　赤道及其两侧是全球降水量最多的地带。 年降水量至少 １ ５００ ｍｍ， 一般
为 ２ ０００ ～３ ０００ ｍｍ。 气流运动方向与地形相配合可形成大量降水。 例如， 尼
加拉瓜圣若德尔 －苏尔 （１１°Ｎ） ６ ５８８ ｍｍ； 哥伦比亚中部的阿诺利 （７°Ｎ）
７ １３９ ｍｍ； 非洲喀麦隆山地西坡（４°Ｎ）更高达 １ ０４７０ ｍｍ。
　　２畅南北纬 １５°～３０°少雨带
　　这一纬度带受副热带高压控制， 以下沉气流为主， 是全球降水量稀少带。
大陆西岸和内部一般不足 ５００ ｍｍ， 不少地方只有 １００ ～３００ ｍｍ。 由于地理位
置、 季风环流、 地形等因素影响， 有些地方降水也很丰富， 全球降水量最高记
录即出现在本带内。 例如， 喜马拉雅山南坡的乞拉朋齐（２５°Ｎ）年平均降水量
高达 １ ２６６５ ｍｍ， 绝对最高年降水量竟达 ２６ ４６１ ｍｍ（１８６０ 年 ８ 月—１８６１ 年 ７
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月）； 夏威夷群岛中的威阿里阿（２２°Ｎ）达 １２ ０９０ ｍｍ。 我国大部分属于这一纬
度带， 但因受季风及台风影响， 东南沿海一带多在 １ ５００ ｍｍ 以上。
　　３畅中纬多雨带
　　年降水量一般为 ５００ ～１ ０００ ｍｍ。 多雨原因主要是受天气系统影响， 即锋
面、 气旋活动频繁， 多锋面、 气旋雨。 大陆东岸还受夏季风影响， 带来较多的
降水。 本带也有局部地区降水特别丰富， 例如， 智利西海岸（４２°～５４°Ｓ）３ ０００ ～
５ ０００ ｍｍ， 亚得里亚海的彻尔克威次（４２°３２′Ｎ）４ ６２０ ｍｍ。 但是中纬度大陆内
部因距海洋较远， 空气干燥， 降水量很少， 分布着大面积的温带荒漠。
　　４畅高纬少雨带
　　本带因纬度高， 全年气温很低， 蒸发微弱， 大气中所含水汽数量少， 故年
降水量一般不超过 ３００ ｍｍ。 表 ３ －１３ 列出了北半球各纬度带平均的年降水
量值。

表 3 －13　北半球各纬度带平均年降水量 单位： ｍｍ
纬度带 ０°～１０°１０°～２０°２０°～３０°３０°～４０°４０°～５０°５０°～６０°６０°～７０°７０°～８０°
年降水量 １ ６７７ ７６３ ５１３ ５０１ ５６１ ５１０ ３４０ １９４

　　一地的年降水量反映该地的水分收入状况， 蒸发量反映水分支出状况。 某
地是湿润还是干旱， 取决于该地降水量 P 与蒸发量 E 的对比关系。 通常用湿
润系数 Κ表示， 即

K ＝P／E
降水量大于或等于蒸发量， 表明水分收入大于或等于支出， 属于湿润状况； 降
水量小于蒸发量， 说明水分入不敷出， 属于半湿润、 半干旱或干旱状况。 例
如， 副热带地区年降水量 ５００ ｍｍ， 高纬地带年降水量 ３００ ｍｍ。 副热带气温
高， 蒸发能力强， 降水量远小于蒸发能力， 即收入不抵支出， 故为干旱、 半干
旱区； 高纬地带降水量虽不及副热带多， 但气温比副热带低， 蒸发能力弱， 蒸
发量小于降水量， 因而为湿润区。

　 第三节　大气运动和天气系统

　　一、 大气的水平运动
　　空气运动是地球大气最重要的物理过程。 由于空气运动， 不同地区、 不同
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高度之间的热量、 动量、 水分等得以相互交换， 不同性质的空气得以交流， 从
而产生各种天气现象和天气变化。 大气运动包括垂直运动和水平运动。 以垂直
运动为主的空气运动称为上升气流或下沉气流， 但与广阔区域持续数日乃至数
月的水平运动相比， 垂直运动一般并不显著。 因此， 下面主要讨论空气的水平
运动。
　　（一） 作用于空气的力
　　空气的水平运动是由所受的力决定的。 作用于空气的力有水平气压梯度
力、 地转偏向力、 地面摩擦力， 空气作曲线运动时还受到惯性离心力的作用。
各种力之间的复杂组合构成不同形式的大气水平运动。
　　１畅水平气压梯度力
　　气压分布不均产生气压梯度， 使空气具有由高压区流向低压区的趋势。 通
常把存在水平气压梯度时单位质量空气所受的力， 称为水平气压梯度力 G， 其
表达式是

G ＝－１
ρ

抄P
抄n≈ －１

ρ
ΔP
Δn

式中： 负号表示气压梯度力的方向从高压指向低压； ρ为空气密度； ΔP
Δn为水

平气压梯度（ｈＰａ／赤道度或 １０ －５ Ｎ／ｃｍ３）。
　　在低层大气， 垂直方向气压梯度约为 １００ ｈＰａ／ｋｍ， 而水平方向上仅约
１ ｈＰａ／１００ ｋｍ。 因此， 垂直气压梯度力约为水平气压梯度力的 １０ ０００ 倍。 垂
直方向气压梯度力几乎被重力所平衡； 而水平方向气压梯度力尽管很小， 但与
其平衡的其他力也小， 所以它仍十分重要。 只要水平气压梯度力在某一段时间
持续发生作用， 经过相当时间就可使空气产生很大的运动速度。 这种速度可用
全球水平气压的平均梯度（ΔPΔn ＝１ ｈＰａ／１００ ｋｍ）求出。 此时， 水平气压梯度力
为７ ×１０ －７ Ｎ／ｇ， 亦即单位质量空气所具有的加速度是 ７ ×１０ －２ ｃｍ／ｓ２ 。 这样大
的力若持续 ３ 个小时， 可使风速由零增加到 ７畅６ ｍ／ｓ。 实际上， 地球表面经常
存在强大的高气压和低气压， 其水平气压梯度远超过 １ ｈＰａ／１００ ｋｍ。 所以， 水
平气压梯度力是使空气运动即形成风和决定风向、 风速的主导因素。
　　２畅地转偏向力
　　由于地球转动而使在地球上运动的物体发生方向偏转的力， 称为地转偏向
力。 包括水平和垂直两个分量。 在讨论空气水平运动时， 通常只考虑水平地转
偏向力， 以 A表示。 而垂直分量因大气中存在静力平衡而对大气运动无关紧
要。 因此， 单位质量空气的水平地转偏向力为

A＝２vωｓｉｎ φ
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式中： ω为旋转角速度（对于地球来说，它等于 １５°／ｈ 或 ７畅２９ ×１０ －５
弧度／ｓ）；

矱为地理纬度； v为风速。 ２ωｓｉｎ φ称为科里奥利参数（ f）。 显然， 地转偏向力
的大小同风速和所在纬度的正弦成正比。 在风速相同情况下， 则随纬度增高而
增大。 赤道上地转偏向力等于零； 两极地转偏向力最大， 等于 ２vω（图３ －２０）。

图 ３ －２０　地转偏向力
（据 Ａ畅Ｎ畅Ｓｔｒａｈｌｅｒ，１９７８）

　　在纬度 ３０°的地方， 风速为 １０ ｍ／ｓ 时， 作用于单位质量空气上的地转偏向
力为 ７ ×１０ －２ ｃｍ／ｓ２ ， 与全球平均水平气压梯度下引起空气运动的水平气压梯
度力相近。 对动力很大的汽车、 飞机及人的运动而言， 地转偏向力可忽略不
计。 但在讨论大范围空气运动时， 地转偏向力因与水平气压梯度力相近， 必须
加以考虑。
　　３畅惯性离心力

图 ３ －２１　惯性离心力

　　空气作曲线运动时还受惯性离心力（ c）作用。 惯性
离心力方向与空气运动方向相垂直， 并自曲线路径的曲
率中心指向外缘（图３ －２１）， 其大小与空气运动线速度
v的平方成正比， 与曲率半径 r成反比。 其表达式是

c＝v
２

r
　　运动空气的惯性离心力通常很小。 例如， 当空气运
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动的曲率半径为 ５００ ｋｍ， 风速为 １０ ｍ／ｓ 时， 单位质量空气受到的惯性离心力
为 ２ ×１０ －２ ｃｍ／ｓ２， 远比地转偏向力小。 但当空气运动速度很大， 而运动路径
的曲率半径特别小时， 惯性离心力也可能大于地转偏向力。
　　４畅摩擦力
　　运动状态不同的气层之间、 空气和地面之间都会产生阻碍气流运动的力，
称为摩擦力。 气层间的阻力称为内摩擦力， 主要通过湍流交换作用使气流速度
发生改变。 地面对气流运动的阻力称为外摩擦力。 摩擦力总是和运动方向相
反， 使空气运动速度减小， 地转偏向力也相应减小。 结果气流运动方向并不与
等压线平行而是与之形成一定的交角（图 ３ －２２）。 陆地上风向与等压线平均交
角约为 ２５°～３５°， 海洋上约为 １０°～２０°。

图 ３ －２２　摩擦层中风与气压场的关系
　　摩擦力的大小在大气的不同高度是不同的。 以近地面层 （地面至 ３０ ～
５０ ｍ）为最大， 高度愈高作用愈弱， 到 １ ～２ ｋｍ 以上其影响可忽略不计。 此高
度以下的气层称为摩擦层（或行星边界层）， 此层以上称为自由大气。

图 ３ －２３　地转风关系

　　（二） 自由大气中的空气运动
　　自由大气中空气运动的规律比在摩擦层简单。 空气作直线运动时只须考虑
气压梯度力和地转偏向力的作用； 空气作曲线运动时则除了这两个力之外， 还
须考虑惯性离心力的作用。
　　１畅地转风
　　系指自由大气中空气做等速、 直线水平运
动。 由图 ３ －２３ 可以看出， 地转风方向与水平气
压场之间存在着一定的关系， 即白贝罗风压定
律： 在北半球背风而立， 高压在右， 低压在左；
相反， 在南半球背风而立， 低压在右， 高压
在左。
　　当不考虑摩擦时， 地转偏向力必然与气压梯
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度力平衡。 水平面上的地转风公式为
vｇ ＝－ １

２ρｓｉｎ φ
Δp
Δn

显而易见， 地转风风速 vｇ 与气压梯度成正比， 与空气密度及纬度的正弦成反
比。 赤道附近地转偏向力为零， 地转关系不成立。
　　地转风是严格的平衡运动， 空气质点的速率和方向都不变， 即等压线必须
是直线。 在自由大气中地转风与实际的风很近似。 但在等压线弯曲的地区误差
较大。 实际上， 地转风成立的条件是空气运动的特征时间应比 １／f（约 ３ ｈ）长。
在大尺度运动中， 气流接近水平， 风速典型数值约为 １０ ｍ／ｓ， 则 ３ ｈ 空气移动
约 １００ ｋｍ。 实际天气系统的尺度远大于 １００ ｋｍ， 因而可近似地使用地转风关
系。 这就是说， 既可根据高空风向确定所在高度的气压分布状况， 也可根据空
中气压场分布状况了解所在高度的气流情况。
　　２畅梯度风
　　自由大气中的空气作曲线运动时， 作用于空气的气压梯度力、 地转偏向
力、 惯性离心力达到平衡时的风称为梯度风。 空气作直线运动时所受的惯性离
心力等于零， 梯度风即变成地转风， 因此地转风是梯度风的一个特例。 梯度风
近似天气图上圆形气压场所产生的风场。 当等压线存在弯曲时， 梯度风近似比
地转风近似更合理。

图 ３ －２４　北半球高、 低气压中的梯度风

　　等压线有气旋性弯曲和反气旋性弯曲两类， 因而存在气旋区内和反气旋区
内的梯度风之别。 图 ３ －２４ 给出北半球空气运动轨迹为气旋性与反气旋性弯曲
时气压梯度力、 地转偏向力和离心力平衡的情况。 在气压梯度不变的条件下，
气旋式风场中由于离心力与地转偏向力之和与气压梯度力相平衡， 因而平衡时
的风速比单独只有地转偏向力作用时小， 即中纬度低压区或低压槽内观测到的
风经常小于地转风； 相反， 在反气旋式风场中， 离心力和气压梯度力之和与地
转偏向力平衡， 因而平衡时的风速必定大于地转风， 这就是高压区或高压脊内
经常观测到超地转风的缘故。 梯度风风向仍然遵循白贝罗风压定律， 即在北半
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球背梯度风而立， 高压在右， 低压在左； 而南半球相反。
　　反气旋内存在气压梯度极限值， 此值与曲率半径 r 有关。 如果 r 很小或气
压梯度很大， 地转偏向力不可能与方向相反的气压梯度力与离心力平衡， 也就
不可能维持梯度风的存在。 所以反气旋区特别是其中心区不可能有很大的气压
梯度。 气旋区内则不存在极限值。 因为无论气压梯度力有多大， 都可被偏向力
及离心力平衡。 所以气旋区特别是其中心区风速可以很大。 例如台风中心附近
可以出现 １２ 级以上的大风。 赤道及低纬度地区地转偏向力不足以和气压梯度
力及惯性离心力相抗衡， 因而即使有反气旋性气压梯度出现， 也会很快受到
破坏。
　　地转风和梯度风的概念只在大尺度运动范围内才有意义。 一些小的涡旋如
龙卷风、 尘卷风， 空气运动速度很大而曲率半径很小， 惯性离心力可能等于或
超过气压梯度力。 此时风的旋转方向无论是逆时针还是顺时针， 中心部分都必
然是低压。
　　（三） 风随高度的变化
　　１畅地转风随高度的变化———热成风
　　如上所述， 某高度的地转风速与该高度的气压梯度成正比。 水平气压梯度
由密度分布不均匀造成， 而大气密度是温度的函数。 水平温度分布不均将导致
气压梯度随高度发生变化， 风也相应随高度发生变化。 由水平温度梯度引起的
上下层风的向量差， 称为热成风， 用 VＴ 表示。
　　如图 ３ －２５ 所示， 设 １ ５００ ｍ 高度上不存在水平气压梯度， 因而风速为
零。 但因 A点气柱温度比 B 点高， 这表示在 １ ５００ ｍ 高度以上存在自 A指向 B
的水平温度梯度。 根据暖区气压垂直梯度比冷区小的特点， A 点和 B 点之间的
上空将出现自暖区指向冷区的气压梯度力， １ ５００ ｍ 以上任一高度例如 ３ ０００ ｍ
高度将有风出现。 这种风就是由水平温度梯度引起的热成风 VＴ， 附加在 Z ＝
３ ０００ ｍ高度上成为该高度的地转风 Vｇ。 从图 ３ －２６ 可以看出， 上层暖区和高压
一致， 冷区和低压一致， 等压线与等温线平行。 因此， 热成风与等温线的关系

图 ３ －２５　热成风的形成 图 ３ －２６　热成风的
方向（北半球）
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同地转风与等压线的关系相似， 即在北半球背热成风而立， 高温在右， 低温在
左； 南半球则相反。
　　热成风的风速与水平温度及气层厚度有关， 其表达式为

VＴ ＝ gΔZ
２ωｓｉｎ φTｍ

ΔTｍ
ΔN

式中： Tｍ 为气层平均温度； g 为重力加速度； ΔTｍ
ΔN 为气层平均水平温度梯度；

ΔZ 为气层垂直厚度。
　　上式表明， 当ΔTｍ

ΔN ＝０ 时， VＴ ＝０， 没有热成风发生， 地转风不随高度而
改变。 反之， 在几千米的高空， 水平温度梯度最大处风速也最大。 在大气中，
水平温度梯度与水平气压梯度分布状况是多种多样的， 因热成风而影响到地转
风随高度的变化也是多种多样的。 若地转风随高度作逆时针旋转时， 伴随有冷
平流（图 ３ －２７（ａ））； 作顺时针旋转时， 则有暖平流（图 ３ －２７（ ｂ））。 依靠测
风估计水平温度平流及其随高度的分布， 对于天气分析和预报有着重要意义。

图 ３ －２７　冷暖平流与地转风关系
（ ａ） 冷平流； （ ｂ） 暖平流

　　总之， 在自由大气中， 随着高度的增加， 风总是愈来愈趋向于热成风。 例
如， 北半球温度南暖北冷， 等温线走向基本上呈东西向。 由热成风原理可知，
这种温度场使中纬度西风随高度增加而增大， 直到对流层顶附近出现西风急
流。 东风带低层东风随高度增加而减小， 到某一高度减小到零， 再往上仍是西
风。 所以对流层中上层是显著的西风带。
　　２畅摩擦层中风随高度的变化
　　摩擦层风随高度的变化， 受摩擦力和气压梯度力随高度变化的影响。 在气
压梯度力不随高度变化的情况下， 离地面愈远风速愈大， 风向与等压线的交角
愈小。 把北半球摩擦层中不同高度上风的向量投影到同一水平面上， 可得到一
条风向、 风速随高度变化的螺旋曲线， 称为埃克曼螺线（图 ３ －２８）。 它表示北
半球摩擦层中风随高度呈螺旋式旋转分布； 随着高度的升高， 风速逐渐增大，
风向向右偏转， 最终风向与等压线完全一致。
　　由埃克曼螺线可以看到， 高度很小时风速随高度增加很快， 但风向改变不
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图 ３ －２８　北半球埃克曼风速螺旋曲线
大； 而在较大的高度上风速增加缓慢， 风向却显著向右偏转， 最终趋于地转
风。 在离地面 １０ ｍ 以下的气层中， 摩擦力随高度增加迅速减小， 风速随高度
增加特别快， 所以一般要求测风仪器离地面 １０ ～１２ ｍ 以上。 根据风速大小，
可将风力划分为 １２ 级。 从风力征象即可估算出相应的风级（表 ３ －１４）。

表 3 －14　风 力 等 级

风
力
等
级

海面状况

浪高／ｍ
一般 最高

近海岸

渔船征象

陆地地

物征象

相当风速

（ｍ· ｓ －１）
范围 中数

ｋｍ· ｈ －１ （ｋｎ·
ｈ －１）

０ — — 静 静、 烟直上 ０畅０ ～０畅２ ０畅１ ＜１ ＜１

１ ０畅１ ０畅１ 寻常渔船略

觉摇动
烟能表示风向 ０畅３ ～１畅５ ０畅９ １ ～５ １ ～３

２ ０畅２ ０畅３
渔船张帆时，
每小时可随风

移行 ２ ～３ ｋｍ
人面感觉有风，
树叶有微响

１畅６ ～３畅３ ２畅５ ６ ～１１ ４ ～６

３ ０畅６ １畅０
渔船渐觉簸

动， 每小时可
随风移行

５ ～６ ｋｍ

树叶及细小

枝条摇动不息，
旌旗展开

３畅４ ～５畅４ ４畅４ １２ ～１９ ７ ～１０
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续表

风
力
等
级

海面状况

浪高／ｍ
一般 最高

近海岸

渔船征象

陆地地

物征象

相当风速

（ｍ· ｓ －１）
范围 中数

ｋｍ· ｈ －１ （ｋｎ·
ｈ －１）

４ １畅０ １畅５
渔船满帆时，
可使船身

倾于一方

能吹起地面灰

尘、 纸张， 小
树枝摇动

５畅５ ～７畅９ ６畅７ ２０ ～２８ １１ ～１６

５ ２畅０ ２畅５ 渔船缩帆（收
帆一部分）

有叶的小枝摇

摆， 内陆的水
面有小波

８畅０ ～１０畅７ ９畅４ ２９ ～３８ １７ ～２１

６ ３畅０ ４畅０
渔船加倍缩帆，
捕鱼须注意

风险

大树枝摇动，
电线呼呼有

声， 张伞困难
１０畅８ ～１３畅８ １２畅３ ３９ ～４９ ２２ ～２７

７ ４畅０ ５畅５ 渔船停泊港中，
近海渔船下锚

全树摇动， 大
树枝弯下， 迎
风步行不便

１３畅９ ～１７畅１ １５畅５ ５０ ～６１ ２８ ～３３

８ ５畅５ ７畅５ 近港渔

船不出海

可折断树枝，
迎风步行阻

力甚大

１７畅２ ～２０畅７ １９畅０ ６２ ～７４ ３４ ～４０

９ ７畅０ １０畅０ 汽船航行困难

烟囱及平房屋

顶受到损坏、
小屋遭受破坏

２０畅８ ～２４畅４ ２２畅６ ７５ ～８８ ４１ ～４７

１０ ９畅０ １２畅５ 汽船航

行很危险

陆上少见， 出
现时可使树木

拔起， 或将
建筑物破坏

２４畅５ ～２８畅４ ２６畅５ ８９ ～１０２ ４８ ～５５

１１ １１畅５ １６畅０ 汽船遇之

极危险

陆上很少， 有
则必有重大的

损毁

２８畅５ ～３２畅６ ３０畅６ １０３ ～１１７ ５６ ～６３

１２ １４畅０ — 海浪滔天
陆上绝少，
摧毁力极大

３２畅７ ～３６畅９ ３４畅８ １１８ ～１３３ ６４ ～７１
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　　二、 大气环流
　　大气环流是指大范围内具有一定稳定性的各种气流运行的综合现象。 水平
尺度可涉及某个大地区、 半球甚至全球； 垂直尺度有对流层、 平流层、 中间层
或整个大气圈的大气环流； 时间尺度有一至数日、 月、 季、 半年、 一年直至多
年的平均大气环流。 其主要表现形式包括全球行星风系、 三圈环流、 定常分布
的平均槽脊和高空急流、 西风带中的大型扰动、 季风环流。 大气环流构成全球
大气运行的基本形势， 是全球气候特征和大范围形势的主导因素与各种尺度天
气系统活动的背景条件。
　　（一） 全球环流
　　１畅全球气压带
　　如果地球表面呈均匀性质， 即全为海洋或陆地， 那么地表气压完全决定于
纬度。 在热力和动力因子作用下， 气压的水平分布呈现规则的气压带， 且高、
低气压带交互排列。 这种气压分布规律主要是由地表气温的纬度分布不均匀造
成的。 赤道附近终年受热， 温度高， 空气膨胀上升， 到高空向外流散， 导致气
柱质量减少， 低空形成低压区， 称为赤道低压带。 两极地区气温低， 空气冷却
收缩下沉， 积聚在低空， 而高空伴有空气辐合， 导致气柱质量增加， 在低空形
成高压区， 称为极地高压带。 从赤道上空流向两极地区的气流在地转偏向力作
用下， 流向逐渐趋于纬线方向， 阻滞来自赤道上空的气流向高纬流动， 空气质
量增加， 形成高压带， 称为副热带高压带。 副热带高压带和极地高压带之间是
一个相对低压带， 称为副极地低压带。 这样就形成了全球的 ７ 个低空纬线方向
气压带。 气压带每年随等温线移动几个纬度， 对气候季节变化发生重要影响。
　　但实际上地球表面性质很不均匀， 既有广阔的海洋， 又有巨大的陆地， 且

图 ３ －２９　北半球 １月份的气压中心

海与陆交错分布。 因此， 实际的气压分布， 不仅因纬度而不同， 而且因海陆而
不同。 例如， 北美洲和亚欧大陆及介于
其间的北大西洋和北太平洋， 有力地控
制着北半球的气压状况， 气压带排列就
不如南半球典型。 海陆对于气压分布的
影响因季节而异。 冬季寒冷大陆产生高
气压中心， 如亚洲的西伯利亚高压（气
压超过 １ ０３０ ｈＰａ）和北美洲的加拿大高
压。 而副极地低压带这时只存在于海洋
上， 其中心是阿留申低压和冰岛低压。
图 ３ －２９ 是这些气压中心在北极周围成
群出现的示意图， 高压和低压正好占有
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相反的象限。 夏季陆地上产生低压中心， 例如南亚低压和北美洲西南部低压，
使副热带高压带发生断裂。 同时海洋上却形成强大的高压中心。 太平洋和大西
洋上有两个强大的副热带高压单体（北太平洋副热带高压和亚速尔高压）向其
冬季位置以北移动， 且强度大为增强。 这种由海陆热力差异形成于陆地上的冷
高压和热低压主要限于低空， 且具有季节性， 称为半永久性气压系统。 而海洋
上的高压和低压系统， 虽然位置、 范围、 强度随季节变化， 但它们作为纬度气
压带终年存在， 称为永久性气压系统。
　　２畅行星风系
　　不考虑海陆和地形的影响， 地面盛行风的全球性形式称为行星风系。 依据
全球气压系统分布状况和风压关系， 可以判断盛行风的情况。 从图 ３ －３０ 可以
看出， 全球地面行星风系主要包括三个盛行风带：

图 ３ －３０　全球大气环流图式
　　（１） 信风带。 由于南北纬 ３０°～３５°附近副热带高压和赤道低压之间存在
气压梯度， 从副热带高压辐散的一部分气流便流向赤道， 因受地转偏向力的作
用， 在北半球形成东北风， 南半球为东南风。 其位置、 范围和强度随副热带高
压带作比较规律的季节性变化。 这种可以预期在一定季节海上盛行的风系称为
信风。 因其与海上贸易密切相关， 也称贸易风。 信风向纬度更低、 气温更高的
地带吹送， 因此其属性比较干燥， 有些沙漠和半沙漠就分布在信风带内。
　　南、 北半球信风在赤道附近的一个狭窄地带内汇合， 形成热带辐合带。 辐
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合后使气流上升到对流层顶以让位于低空流入的大量空气。 但某些时期， 信风
在赤道低压槽不能辐合， 而形成一个风力极小而风向多变的赤道无风带。 在南
北纬 ３０°～３５°的副热带高压带， 可以遇到巨大的停滞的高压单体（反气旋），
风以外螺旋型运动。 高压单体中心风力微弱， 风向不定， 无风时间最高可占
１／４， 称为副热带无风带。
　　信风、 赤道无风带和热带辐合带都与气压带和等温线一起， 呈季节性作南
北移动。 热带辐合带在 ２０°～１８０°Ｗ 的信风区， 季节性南北移动只有几个纬
度， 称之为信风辐合带。 而在 ２０°Ｗ 向东至 １８０°Ｅ 出现的热带辐合带南北移动
多达纬度 ２０°～３０°， 季节变化显著， 称为季风辐合带。 赤道无风带主要出现
在季风辐合带内。 热带辐合带和信风的移动往往导致风、 云和降水等发生重要
的季节变化。
　　（２） 西风带。 南北纬 ３５°～６０°之间， 因副热带高压与副极地低压之间
存在气压梯度， 从副热带高压辐散的气流一部分流向高纬度， 因受地转偏向
力的作用变成偏西方向即西风。 图 ３ －３０ 表明， 在北半球地面风是西南风，
而南半球是西北风。 实际上， 从极地方向吹来的风既强烈又频繁。 西风带内
有各种方向的风， 但以西风占支配地位。 西风带内常见速度极快的气旋性
风暴。
　　北半球大陆隔断了西风带。 但南半球 ４０°～６０°间， 是一片近乎连绵不断
的大洋， 西风持续不断并得到加强， 海员称之为 “咆哮的四十度”、 “狂暴的
五十度” 和 “呼啸的六十度”。
　　（３） 极地东风带。 自极地高压向外辐散的气流因地转偏向力的作用变成
偏东风， 故称极地东风带（图 ３ －３０）。 这个概念用在北半球时稍嫌简单， 因为
高纬区风向受局地天气扰动而变化不定。 而南极大陆极地东风带的外向螺旋气
流是一种盛行环流。 纬度 ６０°附近是极地东风与中纬度西风相互交接地带。 两
种气流性质差异很大， 暖气流沿冷气流爬升， 冷暖气流之间形成所谓极锋面，
致使天气多变。
　　３畅经向三圈环流
　　假设地球不自转， 且表面均匀， 由于赤道和两极受热不均， 赤道上空的空
气流向极地， 而低层气流自极地流向赤道， 补偿赤道上空流出的空气。 这样，
在赤道与极地之间就会形成一个南北向的闭合环流。 但地球在不停地自转， 空
气一旦开始运动地转偏向力便随之发生作用。 在地转偏向力作用下， 南北半球
分别形成三圈环流（图 ３ －３１）。
　　（１） 信风环流圈。 又称 Ｈａｄｌｅｙ 环流圈， 是一个直接的热力环流， 约占 ３０
个纬度。 如前所述， 暖空气在热带辐合带上升， 到高空向高纬输送， 受地转偏
向力的作用， 气流向东偏转出现高空西风。 空气在副热带纬度下沉分为两支，
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图 ３ －３１　北半球冬季平均经圈环流
（据 Ｌｏｏｋｗｏｏｄ， １９８５）

Ⅰ畅Ｈａｄｌｅｙ 环流圈； Ⅱ畅Ｆｅｒｒｅｌ 环流圈；
Ⅲ畅极地环流圈； ＳＴＪ畅副热带急流； ＰＦＪ畅极锋急流

一支流向赤道， 在低纬地区形成闭合环流， 即信风环流圈。
　　（２） 中纬度环流圈。 又称 Ｆｅｒｒｅｌ 环流圈。 中纬度即约 ３５°～６５°地带， 从
高空到地面都盛行偏西风， 但地面附近具有指向低纬的风速分量， 上层具有指
向高纬的风速分量， 分别与副热带高压带下沉气流和副极地低压带上升气流相
结合， 因而构成一个环流圈。 按此环流图， 中纬度上空应是偏东风， 但是在
２０ 世纪 ３０—４０ 年代， 通过高空气球观测， 证实对流层高层存在很强的西风，
其形成原因尚待研究。
　　（３） 极地环流圈。 由副热带高压带流向极地的气流在地转偏向力作用下，
在中纬度地区形成偏西风。 当它达到极地低压带时， 与由极地高压区吹来的偏
东气流在纬度 ６０°附近相遇形成极锋。 暖空气沿极锋向极地方向上滑， 在地转
偏向力作用下变为偏西气流， 最后在极地冷却下沉， 补偿极地地面流失的空气
质量。 于是， 在纬度 ６０°附近和极地之间构成一个闭合环流圈， 称为极地环
流圈。
　　４畅高空西风带的波动和急流
　　高空风不受地面或水面摩擦力影响， 地转偏向力使气流与等压线平行。 对
流层上层高空西风带环绕极地并形成巨大涡旋。 气压向极地地区迅速下降， 形
成极地低压。 高空西风带还有波动和次一级涡旋。 西风带中的波动形成大气长
波， 其波长一般达 ３ ０００ ～８ ０００ ｋｍ。 瑞典气象学家罗斯贝（Ｃ畅Ｓ畅Ｒｏｓｓｂｙ）最早
研究这种波动， 因而命名为罗斯贝波。 这种波动形成于极地冷气团和热带气团
的狭长交汇区内， 向赤道一侧形成弯曲低压槽， 向极地一侧形成高压脊， 其中
有些停留时间较长， 冬季表现尤为明显。 当波动加深， 最后被分割， 交错出现
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孤立的低压中心（切断低压）与高压中心（阻塞高压） （图 ３ －３２）。 这种切断过
程的重要性在于把冷空气带到低纬， 把暖空气带到高纬， 完成高、 低纬之间的
热量和动量输送。

图 ３ －３２　西风带高空波的发展
（ ａ） 急流开始波动； （ ｂ） 西风波开始形成；

（ ｃ） 西风波强烈发展； （ ｄ） 冷性环流和暖空气的形成
　　罗斯贝波发展很缓慢， 冷暖空气的切断过程通常要很多天才能完成。
如果这种波动没有完整的切断过程， 就会减弱以至消失； 这种波也能长期
保持稳定状态， 或作东西方向的漂移。 与罗斯贝波相联系的还有一个称为
急流的最大风速区。 在北半球， 其最大值冬季位于 ２７°Ｎ 附近的 ２００ ｈＰａ
高度上， 风速达 ４０ ｍ ／ｓ。 夏季最大值减弱到 １５ ～２０ ｍ ／ｓ， 位置也北移到
４２°Ｎ 附近的 ３００ ～２００ ｈＰａ 之间。 正常情况下急流的长度达上万千米， 宽
数百千米， 厚约数千米。 若急流与强烈发展的大型扰动相伴出现， 急流轴
可能变为南北走向， 有时还会发生分支和汇合现象。
　　急流是全球大气环流的重要环节， 并往往同锋区相联系， 因此与天气系统
的发生、 发展有着密切关系。 同时还直接对航空活动、 人工烟云和自然云的运
行产生影响。
　　（二） 季风环流
　　大陆和海洋间的广大地区， 以一年为周期、 随着季节变化而方向相反
的风系， 称为季风。 季风是海陆间季风环流的简称， 它是由大尺度的海洋
和大陆间的热力差异形成的大范围热力环流。 夏季由海洋吹向大陆的风为
夏季风； 冬季由大陆吹向海洋的风为冬季风。 一般说来， 夏季风由暖湿热
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带海洋气团或赤道海洋气团构成； 冬季风则由干冷的极地大陆气团构成。
赫罗莫夫（ＸｐｏмｏБ，１９５０）以季风角为主绘制了季风分布图（图 ３ －３３ 中的
粗实线范围） 。 他认为地面冬夏盛行风向间的夹角即季风角在 １２０°～１８０°
之间， 其相应气压系统就是季风系统。 取 １ 月和 ７ 月盛行风向频率的平均
值作为季风指数， 则赫罗莫夫关于季风的定义为： 当季风角大于 １２０°时，
季风指数大于 ４０％则为季风区， 大于 ６０％为季风显著区。 据此标准， 亚
洲东部北起俄罗斯远东滨海州， 南至东南亚和南亚均属季风区。 拉梅奇
（Ｒａｍａｇｅ，１９７１）绘制的季风分布图（图 ３ －３３ 中的方框表示季风区） ， 其依
据为： ①１ 月和 ７ 月盛行风向的夹角至少为 １２０°； ②１ 月和 ７ 月盛行风向
的平均频率大于 ４０％； ③１ 月和 ７ 月至少有一个月的平均合成风速大于
３ ｍ ／ｓ； ④１ 月和 ７ 月发生气旋、 反气旋的更替每两年少于一次。 应用这些
依据， 从图 ３ －３３ 可以看出， 主要季风区位于 ３５°Ｎ ～２５°Ｓ， ３０°Ｗ ～
１７０°Ｅ之间， 而南亚次大陆和中国东南部季风特别发达。

图 ３ －３３　季风区地理分布图
　　季风环流三度空间结构的理想模式如图 ３ －３４ 所示。 这幅夏季风示意图强
调海陆间温度差异在季风环流中的作用。 实际上， 海陆热力差异并非形成季风
的唯一原因。 其他因素如海陆分布的相对位置、 形状和大小， 行星风带的季节
位移、 南北半球相互作用和大地形， 尤其是青藏高原的作用对亚洲季风的形成
均起着关键性作用。
　　南亚和东南亚是世界最著名的季风区， 其环流特征主要表现为冬季盛行东
北季风， 夏季盛行西南季风， 且两者的转换多为爆发性突变。 冬季， 南亚和东
南亚的东北季风是陆地吹向海洋的分量， 是亚洲大陆冷高压南部的气流。 夏
季， 印度处于大陆热低压南侧及赤道西风北移经过地， 西南气流与赤道西风叠
加， 形成世界上最著名、 最典型的热带季风———西南季风。 在印度， 冬季风时
期（１１—３ 月）降水稀少， 夏季西南季风期（６—１０ 月）是主要的降水季节， 降水
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图 ３ －３４　季风环流的理想模式
（据 Ｊ畅Ｍ畅Ｗａｌｌａｃｅ，１９７７）

量占全年总量的 ８０％以上。 而夏季风前（４—５ 月）气温却为一年中最高， 以致
一年中只有干季、 雨季和热季等三个季节。
　　东亚近地面层季风仅次于南亚和东南亚的夏季风， 其范围大致包括我国东
部、 朝鲜半岛、 日本等地区。 冬季亚洲大陆为冷高压盘踞， 高压前缘的偏北风
成为亚洲东部的冬季风。 各地所处冷高压的部位不同， 盛行风方向亦不尽相
同。 华北、 日本等大致为西北风， 华中和华南为东北风。 而夏季亚洲大陆为热
低压控制， 同时太平洋高压西伸北进， 以致形成由海洋吹向大陆的偏南风系，
即亚洲东部的夏季风。 东亚季风与南亚季风成因不同， 天气气候特点也有差
别。 例如， 冬季风盛行时东亚地区的气候特征为低温、 干燥和少雨； 夏季风盛
行时则为高温、 湿润和多雨。
　　（三） 局地环流
　　行星风系与季风都是大范围气压场控制下的大气环流； 由局部环境如地形
起伏、 地表受热不均等引起的小范围气流， 称为局地环流。 包括海陆风、 山谷
风、 焚风等地方性风。
　　１畅海陆风
　　滨海地区白天风从海洋吹向陆地； 晚间风从陆地吹向海洋， 这就是海陆风
环流。 海陆风也由海陆热力差异引起， 但影响范围局限于沿海， 风向转换以一
天为周期。 白天陆地增温比海面快， 陆面气温高于海面， 因而下层风由海面吹
向陆地， 上层则有反向气流。 夜间陆地降温快而海面降温缓慢， 海面气温高于
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陆面， 海岸和附近海面间形成与白天相反的热力环流， 气流由陆地吹向海面
（图 ３ －３５）。

图 ３ －３５　海陆风环流
（ ａ） 海风； （ ｂ） 陆风

　　海风和陆风转换的时间因地区和天气条件而不同。 一般说来， 海风开始于
９—１１ 时， １３—１５ 时最强， 之后逐渐转弱， １７—２０ 时转为陆风。 阴天海风出
现时间推迟。 大范围气压场气压梯度较大时， 相应于气压场的风可以掩盖海陆
风。 海陆风的水平尺度通常为数十千米到上百千米， 垂直尺度可达 １ ～２ ｋｍ，
显然是一种中尺度局地环流。
　　２畅山谷风

图 ３ －３６　山谷风环流
（ ａ） 谷风； （ ｂ） 山风

　　当大范围水平气压场较弱时， 山区白天地面风从谷地吹向山坡； 晚间地面
风从山坡吹向谷地， 这就是山谷风环流。 其形成原理与海陆风相似。 白天山坡
空气比同高度的自由大气增热强烈， 暖空气沿坡上升， 成为谷风（图 ３ －３６
（ａ））。 夜间山坡辐射冷却， 降温迅速， 而谷地中同高度空气冷却较慢， 因而
形成与白天相反的热力环流， 下层风由山坡吹向山谷， 成为山风（图 ３ －３６
（ｂ））。 平原与高原交接带， 由于高原边缘地面气温与平原上空同高度的气温
差异， 也会出现类似山谷风现象。
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　　３畅焚风
　　气流受山地阻挡被迫抬升， 迎风坡空气上升冷却， 起初按干绝热直减率降
温（１ ℃／１００ ｍ）， 当空气湿度达到饱和状态时， 水汽凝结， 气温按湿绝热直减
率降低（０畅５ ～０畅６ ℃／１００ ｍ）， 大部分水分在迎风坡降落。 气流越山后顺坡下
沉， 基本上按干绝热直减率增温， 以致背风坡气温比迎风坡同高度气温高， 从
而形成相对干热的风， 这就是焚风（图 ３ －１８）。
　　无论冬夏与昼夜， 山区都可出现焚风。 焚风效应对植被类型与生态特征、
成土过程和土壤类型都有一定影响。 焚风效应在我国西南山地区表现特别
显著。
　　三、 主要天气系统
　　大气中引起天气变化的各种尺度的运动系统称为天气系统。 一般多指温压
场和风场中的大气长波、 气旋、 反气旋、 锋面、 台风、 龙卷风等。 根据水平尺
度和生命史， 可对天气系统进行分类（表 ３ －１５）。 下面主要介绍气团和锋面的
天气学基本概念及气旋、 反气旋的生成、 发展、 结构和天气。

表 3 －15　各种尺度的天气系统
尺 度 种 类 行 星 尺 度 大　尺　度 中　尺　度 小　尺　度
水平尺度／ｋｍ ≥１ ０００ １００ ～１ ０００ １０ ～１００ １００
天
气
系
统

温带 超长波、 长波 气旋、 反气旋、 锋 背风波 雷暴单体

副热带 副热带高压 季风低压、 切变线 飑线、 暴雨 龙卷风

热带 热带辐合带、 季风 热带气旋、 云团 热带风暴、 对流群 对流单体

生命史 一周以上 ３ ～５ ｄ ≤１ ｄ １ ｈ以内

　　（一） 气团和锋
　　１畅气团及其分类
　　气团是指在广大区域内水平方向上温度、 湿度、 垂直稳定度等物理属性较
均匀的大块空气团。 其水平范围由数百千米到数千千米， 垂直范围由数千米到
十余千米甚至伸展到对流层顶。 一个气团内部由于其物理属性相近， 其天气现
象也大体一致， 因此气团具有明显的天气意义。 经常形成或受到某种气团入侵
的地区必然出现不同于其他地区的气候特征或气候类型。
　　大气热量和水汽主要来自地球表面， 因此地表温度和湿度状况对气团的形
成具有决定性作用， 在大陆与洋面上长期停留的空气必然获得不同的大气属
性。 比较稳定的环流条件才能使大范围的空气长时间停留， 并通过辐射、 湍
流、 对流、 平流、 蒸发、 凝结等方式获得与下垫面相适应的比较均匀的属性。
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环流条件改变， 气团将在大气环流牵引下离开源地。 一旦移动到新环境， 就会
改变原有属性， 获得新属性， 这一过程称为气团变性。
　　气团按其热力性质可分为冷气团和暖气团。 冷、 暖气团是根据气团温度与
所经下垫面的温度对比来定义的。 气团向比它暖的下垫面移动时称为冷气团；
向比它冷的下垫面移动时称为暖气团。 一般而言， 由低纬流向较高纬度的是暖
气团； 反之为冷气团。 前者使到达地区增暖， 后者使到达地区变冷。 冬季从海
洋移向大陆的气团是暖气团， 反之是冷气团； 夏季情况相反。 按气团源地的地
理位置和下垫面性质分类则可分为如表 ３ －１６ 所列类型。

表 3 －16　气团的地理分类
名　　称 符号 主要特征天气 主要分布地区

　冰洋（北极、南极）
大陆气团

Ａｃ
　气温低、 水汽少， 气层非
常稳定， 冬季入侵大陆时会
带来暴风雪天气

　南极大陆， ６５°Ｎ以北， 冰
雪覆盖的极地地区

　冰洋（北极、南极）
海洋气团

Ａｍ 　性质与 Ａｃ 相近， 夏季从
海洋获得热量和水汽

　北极圈内海洋上， 南极大
陆周围海洋

　极地（中纬度或温
带）大陆气团 Ｐｃ

　低温、 干燥、 天气晴朗，
气团低层有逆温层， 气层稳
定， 冬季多霜、 雾

　北半球中纬度大陆上的西
伯利亚、 蒙古、 加拿大、 阿
拉斯加一带

　极地（中纬度或温
带）海洋气团 Ｐｍ

　夏季同 Ｐｃ 相近， 冬季比
Ｐｃ 气温高， 湿度大， 可能
出现云和降水

　主要在南半球中纬度海洋
上， 以及北太平洋、 北大西
洋中纬度洋面上

　热带大陆气团 Ｔｃ 　高温、 干燥， 晴朗少云，
底层不稳定

　北非、 西南亚、 澳大利亚
和南美洲一部分的副热带沙

漠区

　热带海洋气团 Ｔｍ 　低层温暖、 潮湿且不稳
定， 中层带有逆温层 　副热带高压控制的海洋上

　赤道气团 Ｅ 　湿热不稳定， 天气闷热，
多雷暴

　在南北纬 １０°之间的范
围内

　　影响我国的气团多属变性气团。 冬季主要为极地大陆气团， 热带海洋气团
仅影响华南、 华东、 云南等地。 夏季极地大陆气团退居长城以北， 热带海洋气
团影响我国大部。 这两种不同性质气团交绥是形成夏季降水的主要原因。 热带

431 　第三章　大气圈与气候系统



大陆气团影响西南地区， 形成酷暑天气。
　　２畅锋及其分类
　　温度或密度差异很大的两个气团相遇形成的狭窄过渡区域称为锋。 锋是占
据三维空间的天气系统， 其水平宽度约数十到数百千米， 垂直范围可达数千米
到十余千米， 远比气团小， 因此可以将其看做两个气团的界面， 故又称锋面。
锋与地面的交线叫锋线。 锋面两侧的空气温度、 湿度、 气压、 风、 云等气象要
素有明显的差异， 锋面坡度愈大天气变化愈剧烈。 锋面坡度倾向冷气团一侧，
倾角随高度增加而逐渐变小 （图 ３ －３７）。 锋面两侧气温水平梯度可达 ５ ～
１０ ℃／１００ ｋｍ， 比气团内要大 ５ ～１０ 倍。 天气图上锋附近等温线特别密集， 这
是确定锋线的重要标志。 在地面， 因低压辐合气流对维持锋的强度很有利， 锋
通常出现在低压槽中； 锋两侧风向通常为气旋式变化， 即锋前吹西南风， 锋后
吹西北风。 由于锋附近的辐合气流及冷暖空气的相对运动使锋面上的暖空气不
断上升， 因而多云雨天气。

图 ３ －３７　锋面的空间结构
　　根据锋移动过程中冷暖气团的替代情况， 锋可分为冷锋、 暖锋、 准静止
锋、 锢囚锋四种类型。 冷锋是指冷气团主动向暖气团方向移动的锋； 暖锋则是
指暖气团主动向冷气团方向移动的锋； 准静止锋是指很少移动或移动速度非常
缓慢的锋； 锢囚锋是指锋面相遇、 合并后的锋。 这种分类既能反映冷暖气团交
绥的动向， 又可反映各种锋面天气差异， 故被广泛应用。 根据形成锋的气团源
地类型， 又可将锋分为冰洋锋、 极锋、 赤道锋三种类型（图 ３ －３８）。 冰洋锋是
冰洋气团与极地气团之间的分界面； 极锋是极地气团和热带气团之间的分界
面； 赤道锋是热带气团与赤道气团之间的分界面。 我国东部地区以极锋活动平
均到达位置作为划分季风影响范围的界限。 冬季风南界按极锋向南扩展的位置
可达 １５°Ｎ 的南海中部； 夏季风北界， 按极锋北撤的位置， 可达内蒙古与黑龙
江最北部。
　　３畅锋面天气
　　主要指锋附近的云、 降水、 风、 能见度等气象要素的分布状况。 锋面性质
不同， 锋面天气也不同。
　　（１） 冷锋天气。 按推进速度的不同冷锋可分为两种。 第一型冷锋或称缓

531第三节　大气运动和天气系统　



图 ３ －３８　气团和锋的地理分类
行冷锋， 锋面坡度约为 １／１００， 云雨天气主要发生在地面锋后， 紧接锋后为低

图 ３ －３９　冷锋天气
（ ａ） 第一型冷锋天气； （ ｂ） 第二型冷锋天气

云雨区， 雨带宽约 ３００ ｋｍ。 离锋愈远冷空气愈厚， 云层也由雨层云逐渐抬高
为高层云、 高积云和卷云， 最后不再受锋面影响， 转为晴朗少云天气。 这类冷
锋的天气分布模式如图 ３ －３９（ａ）所示。 第二型冷锋亦称急行冷锋， 锋面坡度
约为 １／５０ ～１／７０。 锋前暖空气被激烈抬升， 实际天气往往与暖空气性质有关。
夏季暖空气较潮湿， 易发生对流性不稳定， 在冷空气冲击下地面锋附近常发生
旺盛的积雨云和雷雨天气， 但范围较窄。 冬季暖空气较干燥， 地面锋前只出现
层状云， 锋面移近时才有较厚云层， 锋面过后天气很快转好。 这类冷锋天气的
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分布模式如图 ３ －３９（ｂ）所示。 冷锋在我国活动范围甚广， 是我国最重要的天
气系统之一。
　　（２） 暖锋天气。 暖锋坡度较小， 约 １／１５０。 暖空气沿锋面爬升， 云层从地
面锋位置往前伸展很远， 出现的顺序为卷云、 卷层云、 高层云、 雨层云（图
３ －４０）。 降水带出现在锋前冷区， 宽度约 ３００ ～４００ ｋｍ， 为连续性降水， 历时
较长， 但强度较小。 我国春秋季在东北、 江淮流域和渤海地区可出现暖锋。

图 ３ －４０　暖锋天气
　　（３） 准静止锋天气。 天气特征与第一型冷锋相似， 但雨云区一般大于
４００ ｋｍ。 其影响常造成大片地区的连阴雨天气。 我国江南清明节前后细雨绵
绵和江淮流域初夏时的梅雨天气都与准静止锋有关。 冷锋移行受阻而停滞， 也
可转变成静止锋， 如昆明、 南岭准静止锋。

图 ３ －４１　锢囚锋天气
（ ａ） 暖式锢囚天气； （ ｂ） 冷式锢囚天气

　　（４） 锢囚锋天气。 锢囚锋是两个移动锋面相遇形成的， 其云系具有两种
锋面的特征， 锋面两侧都有降水区（图 ３ －４１）。 由于大范围暖空气被迫上升，
锋面两侧降水强度往往很大。 冬春季我国东北地区多出现暖式锢囚锋， 华北地
区多出现冷式锢囚锋。
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　　（二） 气旋和反气旋
　　１畅气旋
　　气旋是由锋面上或不同密度空气分界面上发生波动形成的， 占有三度空
间， 中心气压比四周低的水平空气涡旋。 其中心气压一般在 １ ０１０ ～９７０ ｈＰａ，
最低值可低至 ８８７ ｈＰａ。 北半球气旋空气按反时针方向自外围向中心运动， 强
大气旋的地面风速可达 ３０ ｍ／ｓ 以上。 气旋直径在 ２００ ～３００ ｋｍ 到 ２ ０００ ～
３ ０００ ｋｍ之间。 根据气旋产生的地理位置， 可将气旋分为温带气旋和热带气旋
两种类型。 温带气旋即锋面气旋， 一般活动于中纬度地区。 图 ３ －４２ 是一幅地
面天气图， 从中可清楚地看出两个锋面气旋活动。 一在我国华北和东北地区，
中心气压值低于 ９９５ ｈＰａ， 表示发展成熟， 规模大而势力强； 另一在江淮下游
地区， 处于开始形成阶段。

图 ３ －４２　地面天气图气旋活动实例（ｈＰａ）
　　锋面气旋天气比较复杂， 既有气团天气， 也有锋面天气。 强烈的上升气流
有利于形成云降水， 气旋前部天气更坏。 气团湿度大更易发生降水； 气团干燥
则仅形成薄云。 气团层结稳定， 暖气团得到系统抬升产生层状云系和连续降
水； 气团层结不稳定则利于对流发展， 产生积状云和阵性降水。 气旋区内如有
冷暖锋， 则气旋前方是宽广的暖锋云系和连续性降水， 后方是较狭窄的冷锋云
系和阵性降水（图 ３ －４３）。
　　温带气旋主要出现在东亚、 北美洲、 地中海等地区。 东亚锋面气旋生成与
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图 ３ －４３　气旋模式
（ ａ） 气旋中心以北的东西向垂直剖面； （ ｂ） 气旋中心以南的剖面

活动地区一在 ２５°～３５°Ｎ 间， 在我国即分布在江淮地区， 称江淮气旋； 一在
４５°～５５°Ｎ 间， 即蒙古中部至我国大兴安岭一带， 称为东北低压。 锋面气旋
移动方向与速度主要受对流层中层引导气流控制。 由于副热带上空为西风环
流， 在气旋性环流状态下， 东亚气旋一般向东北方向移动， 速度平均约 ３５ ～
４０ ｋｍ／ｈ， 最快可达 １００ ｋｍ／ｈ， 最慢则仅有 １５ ｋｍ／ｈ。 如中途不消失， 最终将
移动至阿留申群岛及其以东洋面消亡。
　　热带气旋是形成于热带海洋上的一种具有暖心结构的气旋性涡旋。 中心附
近平均最大风力小于 ８ 级的热带气旋称热带低压； 最大风力 ８ ～９ 级者称热带
风暴； １０ ～１１ 级者叫做强热带风暴； 大于 １２ 级（≥３２畅７ ｍ／ｓ）者称为台风。 台
风的生命期一般为 ３ ～８ ｄ， 直径一般为 ６００ ～１ ０００ ｋｍ， 最大可达 ２ ０００ ｋｍ，
最小只有 １００ ｋｍ。 北半球台风集中发生于 ７—１０ 月， 尤以 ８—９ 月最多。 我国
南部和东南部邻近热带气旋多发区， 常受台风袭扰， 平均每年有 ７畅４ 个台风登
陆， 其中华南沿海占 ５８畅１％， 华东沿海占 ３７畅５％。 台风中心气压很低并有强
烈上升气流， 水汽十分充沛， 常出现狂风暴雨， 日最大降水量可超过 ２００ ～
１ ０００ ｍｍ， 可见强台风是一种严重的灾害性天气。
　　２畅反气旋
　　反气旋是占有三度空间的， 中心气压比四周高的大型空气涡旋。 气流运动
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由中心向四周旋转运动， 旋转方向在北半球为顺时针， 南半球为反时针。 反气
旋水平尺度比气旋大， 最外一条闭合等压线的直径通常达 ２ ０００ ～４ ０００ ｋｍ。
地面反气旋中心气压值一般为 １ ０２０ ～１ ０３０ ｈＰａ。 根据温压结构可分为冷性反
气旋（冷高压）和暖性反气旋（暖高压）； 根据生成地区可分为极地反气旋、 温
带反气旋、 副热带反气旋等。 反气旋范围内没有锋面， 中心多出现下沉气流，
故天气晴好。
　　冷性反气旋是在下垫面温度很低的条件下， 伴随着冷空气的堆积而发展起
来的。 亚洲大陆北部冬季尤其严寒， 积累了大量冷空气， 有利于冷性反气旋的
形成与发展。 冷性反气旋地面气压虽然很高， 但气压垂直梯度大， 所以只出现
于近地面气层中， 垂直厚度通常只有 １ ～１畅５ ｋｍ。 冷性反气旋受西风带牵制，
自西向东移动。 反气旋大都从亚洲北部、 西北部或西部经西伯利亚、 蒙古进入
我国。 活动于我国境内的冷性反气旋冬季最强， 春季最多。 冬半年大约每 ３ ～
５ ｄ 就有一次冷性反气旋活动。 强烈的冷性反气旋带来冷空气入侵， 形成降
温、 大风天气， 易使越冬作物受到低温冻害。
　　形成于副热带地区的暖性反气旋是常年存在的稳定少变高压区。 厚度可达
对流层上层； 冬季位置偏南， 夏季偏北。 夏季暖性反气旋控制下的地区往往出
现晴朗炎热天气。 盛夏北太平洋副热带高压强大西伸时， 我国东南部地区在其
控制下盛行偏南气流。 东南气流尽管来自海洋， 空气湿度大， 但因下沉气流阻
碍地面空气上升， 难以形成云雨， 天气更显闷热。 长江中下游河谷夏季酷暑天
气的出现与副高暖性反气旋活动有重要关系。 当副高势力强大、 位置少动时，
其控制地区将出现持续干旱现象。

　 第四节　气候的形成

　　一、 气候和气候系统
　　（一） 气候的概念
　　１畅气候定义
　　气候是指某一地区多年间大气的一般状态及其变化特征。 它既反映平均情
况， 也反映极端情况， 是各种天气现象的多年综合。 气候和天气是两个不同的
概念。 从时间尺度上看， 气候是时间尺度很长的大气过程， 天气则是瞬时或短
时间内的大气状态。 日照、 气温、 湿度、 降水量、 气压、 风等都是气象要素，
如用以表示一段时间的平均状态， 就成为气候要素。
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　　天气瞬息多变， 具有不稳定性， 而气候在一定时段里具有相对稳定性。 可
以将天气过程称为快过程， 气候过程称为慢过程。 或者说天气是气候背景上的
振动。 天气振动可以看做多元随机过程， 而这些过程的统计特性则属于气候范
畴， 因而成为气候研究的主要对象。 天气在更大程度上由初始条件决定， 而气
候则更多地由边界条件决定。
　　气候的范畴远比天气的概念广泛。 天气通常指对流层的大气物理状况， 并
不包括高层大气。 而气候学的研究往往涉及整个大气圈。 有些气候指标更是天
气概念所不能包括的。 例如， 一个地方的干旱与湿润状况不仅与大气降水有
关， 还取决于土壤状况和植物耐旱程度。
　　气候视其空间尺度大小可分为全球气候、 区域气候、 小气候等。 研究尺度
不同考虑的因子也不同。 例如， 对于大气候， 地理纬度、 海陆分布、 大地形等
是主要因子， 而地表状况可以忽略； 如果研究小气候， 植被和地表状况就变得
特别重要， 而地理纬度等的影响倒不妨忽略。 无论研究范围如何， 都是研究大
气过程的某种平均状态， 这是气候的经典概念。 从现代大气科学角度出发， 地
球气候系指包括大气、 海洋（水圈）、 冰冻圈（低温层）、 岩石圈和生物圈在内
的整个气候系统物理状态的统计特征。 包括其平均值、 极值、 各阶矩和各气候
变量的联合概率分布， 反映了气候相对稳定又不断变化的双重性。
　　２畅当代气候
　　既然气候是一种平均概念， 对气候统计量取时间平均就成为至关重要的问
题。 世界气象组织（ＷＭＯ）规定， ３０ 年为整编气候资料时段长度的最短年限，
并以 １９３１—１９６０ 年的气候要素的统计量作为可比较标准。 对于当前气候， 规
定用刚刚过去的三个十年， 共 ３０ 年的平均值作为准平均， 每过 １０ 年更新一
次。 目前应用 １９７１—２０００ 年准平均， ２０１１ 年将更新为 １９８１—２０１０ 年准平均。
　　采用 ３０ 年平均资料作为描述气候特点的基本时段， 平滑了 ２０ ～４０ 年周期
振动， 能够表现更宏观（约百年阶段）的气候状况。 时段长度与人的自然生命
期相近， 适合作为人类活动的环境参数。 从有气象观测记录以来， ３０ 年气候
具有近似稳定性。 近百年来各个 ３０ 年比较， 温度相差不到 １ ℃， 降水量相差
不足 １００ ｍｍ。
　　（二） 气候系统
　　气候系统是 ２０ 世纪 ７０ 年代提出的新概念， 包括图 ３ －４４ 所列形成气
候及其变化的特性和过程。 现在一般把气候系统的特性概括分为热力学特
性， 计有气温、 水温、 冰温和地温； 运动学特性， 包括风、 洋流及相应的
垂直运动和冰块的运动； 含水性， 指空气含水量或湿度、 云量和云中含水
量、 地下水、 湖泊水位， 雪的含水量、 陆冰与海冰的含水量； 静力学特
性， 包括大气和海洋的压力和密度， 空气成分、 海水盐度及系统的几何边
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界和物理常数。 气候系统各部分之间的相互作用除物理过程外还有复杂的
化学、 生物过程等， 这些过程在不同时间和空间尺度上有着复杂的反馈机
制， 并构成了一个耦合的气候系统。

图 ３ －４４　气候系统示意图
（据 Ｊ畅Ｔ畅Ｈｏｕｇｈｔｏｎ，１９８４）

　　一般来说， 完整的气候系统由五个部分组成。
　　１畅大气圈
　　大气圈是气候系统的主体， 也是系统最易变化和最敏感的部分。 从能量角
度看， 大气非常脆弱。 即使认为气候系统只包括表层 １００ ｍ 深的海洋， 大气的
热量也只占系统总热量的 ３畅４％。 因此， 大气的影响多与其动力学有关。 但大
气动能与气候系统的总能量相比， 也几乎微不足道。 所以， 在气候形成与气候
变化中， 大气以外的其他成员如海洋、 冰雪、 陆面等的物理状况有着决定性的
作用。 大气热惯性小， 对外界热量变化的特征响应时间或热力适应时间估计为
１ 个月左右， 即大气依靠将热量向垂直和水平方向输送， 可在 １ 个月左右调整
到一定的温度分布。
　　２畅海洋
　　海洋约占地球表面积的 ７０畅８％， 仅 １００ ｍ 深的表层海水， 即占整个气
候系统总热量的 ９５畅６％。 因此可以认为海洋是气候系统的热量储存库。
穿过大气到达地表的太阳辐射约有 ８０％被海洋吸收， 然后通过长波辐射、
潜热释放及感热输送等形式传输给大气。 同时， 洋流把赤道地区多余的热
量输送到极地， 对维持地球高低纬度能量平衡起着重要作用。 海洋热力和
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动力学惯性使它具有 “低通滤波” 的作用， 其在空间和时间上的 “平滑
过程” ， 有利于气候系统中缓慢运动的维持和发展。 上层海洋与大气圈、
冰冻圈相互作用， 其特征时间尺度为数月到数年， 而深层海洋的热力调整
时间则为世纪尺度。
　　３畅冰冻圈
　　冰冻圈包括全球的冰层和积雪， 计有大陆冰盖、 高山冰川、 地面雪被、 多
年冻土、 海冰、 湖冰和河冰。 目前全球陆地约有 １０畅６％被冰覆盖。 雪被和海
冰季节变化显著， 而冰川和冰原的响应则缓慢得多。 冰原的体积和范围要在数
百年到数百万年内才有明显的变化， 这种变化与海平面变化有着密切的联系。
它们既是气候变化的指示器， 又对气候长期变化产生反馈， 在地球热平衡中起
着重要作用。
　　４畅陆面（岩石圈）
　　陆面指山脉、 地表岩石、 沉积物、 土壤等。 陆地位置、 高度和地形发生变
化的时间尺度， 在气候系统的所有组成部分中是最长的， 在季节、 年际以至
１０ 年尺度的气候变化中可以忽略。 但是地表土壤作为大气微粒物质的重要来
源之一， 在气候变化中有重要作用， 而土壤又会随气候和植物状况而变化。
　　５畅生物圈
　　生物圈是地球生命物质构成的圈层， 包括陆地和海洋中的植物， 空气、 海
洋和陆地生活的动物， 以及人类本身。 生物圈的各部分变化特征时间显著不
同， 总的来说比较缓慢。 它们不仅对气候变化敏感， 也影响气候。
　　二、 气候的形成
　　气候是复杂的自然地理现象之一。 气候系统的组成、 气候的地带性和非地
带性分异， 都足以表征它的自然地理特性。 气候还随时间发生变化， 不同地
区、 不同时间之所以有气候差异， 是多种原因综合作用的结果。 下面着重阐明
太阳辐射、 大气环流和地表性质在气候形成中的作用。
　　（一） 气候形成的辐射因子
　　太阳辐射是气候系统的能源， 又是一切大气物理过程和现象形成的基本动
力， 在气候形成中起着主导作用。 不同地区的气候差异及气候季节交替， 主要
是由太阳辐射能在地球表面时空分布不均及其变化引起的。 而太阳辐射的时空
分布受地理纬度制约， 故气候形成的辐射因子是一种纬度因素。
　　１畅地球辐射平衡温度
　　地球作为太阳系八大行星之一， 具有适合生命繁衍的理想条件。 在近地行
星中， 火星表面温度约 ２１５ Ｋ； 金星温度高达 ７５０ Ｋ； 地表温度为 ２８８ Ｋ（表
３ －１７）。 因此， 地球上有水和生物。
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表 3 －17　有关行星的辐射平衡温度（有效温度）和大气特性资料

行星
有效温度

／Ｋ
表面温度

／Ｋ
行星反射

率／％
表面气压／标
准大气压倡 主要成分

空气相对

分子质量

云层覆盖

情况

金星 ２２７ ７５０ ７６ ９０ ＣＯ２ ＞９０％ ４４畅０ 全部为深厚

云层覆盖

地球 ２５５ ２８８ ３０ １ Ｎ２ ＋Ｏ２ ＞
９９％ ２８畅９６

约 ５０％为
Ｈ２Ｏ云层
覆盖

火星 ２１６ ２２６ １７ ０畅００７ ＣＯ２ ＞８０％ ４４畅０ 很薄的

Ｈ２Ｏ云
　　倡 １ 标准大气压 ＝１０１ ３２５ Ｐａ。

　　地球大气的优越条件是由一系列控制气候系统的外参数恰当组合决定的。
首先是太阳辐射强度和日地距离这两个参数决定了太阳常数的大小， 加上地球
表面反射率， 就决定了地球上具有较为适宜的有效温度。 它是大气上界吸收太
阳辐射与行星地球长波辐射处于平衡时所具有的温度， 故又称辐射平衡温度。
在平衡条件下， 行星地球所具有的温度可由下式估算

S０（１ －αＳ）πR２ ＝σT４
ｅ · ４πR２

式中： S０ 为入射太阳辐射； R 为地球半径； αＳ 为地球的行星反照率； Tｅ 为行

星地球的辐射平衡温度， σ为 Ｓｔｅｆｅｎ-Ｂｏｌｔｚｍａｎｎ 常数。

图 ３ －４５　水汽增加与温度变化的关系
（据 Ｇｏｏｄｙ，１９７２）

　　将上式改写后， 有
Tｅ ＝ （１ －αＳ）S０

４σ
１４

式中： S０ ＝１ ３６７ Ｗ／ｍ２； σ＝５畅６６９ ６１ ×
１０ －８ Ｗ／（ｍ２· ｋ４）； αＳ ＝０畅３０， 可求出地
球辐射平衡温度 Tｅ ＝２５５ Ｋ。
　　地球辐射平衡温度对形成现阶段
的气候具有基本的重要性。 我们知道，
任何物质都可以有气体、 液体和固体
三种形态， 但其转化必须满足一定的
条件。 气态转变为液态和固态， 温度
必须低于临界温度。 图 ３ －４５ 为金星、
地球、 火星的平衡温度随水汽含量的
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变化图。 金星由于平均温度太高， 水汽永远不会凝结成水； 火星温度过低， 水
汽直接凝固成冰而不会有液态水出现； 只有地球平衡温度适合于液态水存在。
地表温度不仅永远低于水汽临界温度（６４７ Ｋ）， 而且也常低于冰的融解温度，
所以在地球表面上水汽可以发生相变。 地球上同时具备阳光、 空气和水， 使生
命得以存在。
　　２畅地球上的天文气候
　　地球表面因辐射平衡温度随纬度和季节的分布形成的假想的简单气候模
式， 称为天文气候。 在假想气候条件下， 地表太阳辐射的分布和变化仅仅取决
于日地相对位置， 而具有明显、 严格而单调的周日、 周年变化和随纬度变化的
规律性。 天文气候能够反映地球气候的基本轮廓。 研究天文气候既可以使问题
简化， 又能突出太阳辐射对气候形成的实质性作用。
　　太阳天文辐射量的大小主要决定于日地距离、 太阳高度和日照时间。
　　（１） 日地距离。 地球绕日公转轨道为一椭圆形， 太阳位于椭圆的一个焦
点上。 因此， 日地距离不断改变， 地球获得太阳辐射能也随之变化。 地球通过
近日点时， 单位面积上得到的太阳辐射能比远日点时多 ７％， 而且近日点太阳
辐射强度比太阳常数大 ３畅４％； 远日点则比太阳常数小 ３畅５％。 这种变化使北
半球冬季（１ 月）获得的太阳辐射量大于南半球冬季（７ 月）； 北半球夏季（７ 月）
获得太阳辐射量少于南半球夏季（１ 月）， 因而北半球冬、 夏差值小于南半球。
但实际上， 这一差异已被大气热力环流与海陆分布的影响所掩盖。
　　（２） 太阳高度。 在气候形成中， 太阳光线与地平面的夹角（即太阳高
度）在很大程度上决定着地球表面得到太阳辐射能量的多少。 郎伯定律表
明， 大气上界太阳辐射强度与太阳高度的正弦成正比， 而与日地距离的平方
成反比。 太阳高度和日地距离均随纬度和时间而变， 因此， 不同纬度不同时
间的太阳辐射强度都有变化， 造成天文辐射总量因地因时而异， 从而形成各
地的气候差异。
　　（３） 日照时间。 地球自转形成了地球表面的昼夜交替。 除极圈以内地
区外， 一日可分为昼夜两部分。 从日出到日没的时间称为日照时间或昼长
时数， 是地理纬度 矱的函数。 到达地面的太阳辐射能量显然与日照时间成
正相关。
　　在上述因子共同作用下的大气上界， 太阳辐射随纬度和季节变化的立体模
式如图 ３ －４６ 所示。 赤道附近太阳辐射年变化平缓， 春秋分略高， 冬夏至略
低。 极圈内， 极夜时太阳辐射为零， 夏至日（北极）或冬至日（南极）却高于赤
道。 极圈与回归线间太阳辐射呈单峰式连续变化， 北半球夏至日最高， 冬至日
最低； 南半球相反， 冬至日最高， 夏至日最低。
　　同一纬度的天文辐射日总量、 季总量、 年总量都相同。 即太阳辐射总量具
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图 ３ －４６　天文辐射随纬度和季节的变化
有与纬线圈平行、 呈带状分布的特点， 这是形成气候带的主要原因。 根据太阳
天文辐射的空间分布， 通常可把地球上划分为 ７ 个纬度气候带（或称天文气候
带）， 即赤道带、 热带、 亚热带、 温带、 亚寒带、 寒带和极地带（图 ３ －４７）。

图 ３ －４７　地球气候带
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　　（二） 气候形成的环流因子
　　地表太阳辐射能量分布不均引起的大气环流是热量和水分的转移者， 也是
气团形成的基本原因。 它促使不同性质气团发生移动， 而气团的水平交换是不
同地区气候形成及其变化的重要方式。 因此， 在不同纬度的不同环流形势下形
成的气候类型也不相同。
　　１畅大气环流与热量输送和水分循环
　　３５°Ｓ ～３５°Ｎ 之间辐射热能收入大于支出， 说明热带和亚热带有热量盈余，
而高纬度地区则有热量亏损。 但热带纬度并未持续增温， 极地亦没有持续降温
现象， 表明必然存在热量由低纬到高纬的传输。 表 ３ －１８ 所列各纬度由辐射差
额计算得到的温度值和实测温度值的比较， 表明大气环流在缓和赤道与极地温
差上起着巨大作用， 加上洋流的作用使热带温度降低了 ７ ～１３ ℃， 中纬度温度
升高， 特别是纬度 ６０°以上地区升高了 ２０ ℃以上。

表 3 －18　各纬度辐射差额温度与实际温度的比较（平均值） 单位：℃
纬度／（°） ０ １０ ２０ ３０ ４０ ５０ ６０ ７０ ８０ ９０
辐射差额温度

（对不流动大气的计算） ３９ ３６ ３２ ２２ ８ －６ －２０ －３２ －４１ －４４
观测值

（流动大气） ２６ ２７ ２５ ２０ １４ ６ －１ －９ －１８ －２２
温度差数 －１３ －９ －７ －２ ＋６ ＋１２ ＋１９ ＋２３ ＋２３ ＋２２

　　大气环流还调节海陆间的热量。 冬半年大陆是冷源， 海洋是热源， 在
盛行海洋气团的沿海地区， 热量由海洋输送到大陆， 故迎风海岸气温比同
纬度内陆为高； 而在大陆冷风影响下， 近陆海面气温比同纬度海洋表面气
温为低（图 ３ －９） 。 夏半年大陆是热源， 海洋是冷源， 热量由大陆输送到
海洋， 但输送量远比冬季海洋输向大陆的为小。 这种海陆热量交换是造成
同纬度大陆东西岸和大陆内部气温显著差异的重要原因。 例如， 法国波尔
多（４５°Ｎ）和俄罗斯符拉迪沃斯托克 （海参崴，约 ４３°Ｎ） ， 纬度相差不多，
但 １ 月平均气温却相差 １８畅５ ℃之多。 前者位于大陆西岸， 冬季盛行暖湿
西南气流， １ 月平均气温为 ５ ℃； 后者位于大陆东岸， 冬季盛行严寒的西
北气流， １ 月平均气温 －１３畅５ ℃。
　　从全球蒸发量与降水量的纬度分布可以看出， 南、 北半球的亚热带， 蒸发
量超过降水量， 赤道和中高纬度降水量大于蒸发量， 因此， 要达到水分平衡，
必须通过大气运动， 把水汽从盈余地区输送到亏损地区。 例如， 北纬 ３０°附近
蒸发的过量水汽主要通过中纬度盛行西风及热带盛行的东北信风分别向北和向

南输送。 云和降水的形成及降水量的多少更与大气环流的平均状况关系密切。
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赤道低压带辐合上升的湿热气流冷却凝结产生大量对流雨， 成为降水最多地
带； 亚热带高压带盛行下沉气流， 即使在海洋上水分蒸发量很多， 降水也甚稀
少， 为少雨带； 温带冷暖气团交绥地带锋面气旋频繁， 利于降水形成， 为次于
赤道带的第二个多雨地带。
　　上述雨带主要是由大气环流的多年平均状况决定。 实际上， 大气环流具有
明显的非周期性变化。 纬圈环流减弱时， 南北水平温度梯度加大， 冷暖气团活
跃， 有利于产生锋面、 气旋， 多雨天气相应增多， 某些地区将出现气候异常现
象； 反之， 纬圈环流加强时南北水平温度梯度减小， 冷暖气团不活跃， 某些地
区往往受单一的气团控制， 不利于锋面、 气旋的生成与发展， 降水天气显著减
少， 因而出现特别干热的气候异常现象。
　　２畅大气环流与海温异常
　　海温变化存在着明显的年际振荡， 最著名的事例就是厄尔尼诺现象。 厄尔
尼诺（ＥｌＮｉｎ珓ｏ）为西班牙文， 意为 “圣婴”， 秘鲁渔民用以称呼圣诞节前后南美
洲沿岸海温上升现象， 气象学家与海洋学家则用以专指赤道东太平洋海面水温
异常增暖现象。 正常情况下赤道太平洋水温的分布为东冷西暖， 因此赤道太平
洋上空形成一个纬圈热力环流。 位于南太平洋副热带高压东侧的南美洲西海岸
（９０°Ｗ附近）， 强烈的下沉气流受冷海水影响降温后， 随偏东信风西流， 到达
西太平洋赤道附近（１２０°Ｅ）受热上升， 转向成为高空西风， 以补充东部冷海区
的下沉气流。 于是在赤道太平洋垂直剖面图上， 就出现一种大气低层为偏东
风， 上层为偏西风的东西向热成闭合环流， 称为沃克环流（图 ３ －４８）。 由于秘
鲁冷洋流较强， 沃克环流的下沉气流区远大于上升气流区， 从南美洲西岸可伸
展到赤道太平洋中部海域， 因此在南美洲西岸造成严重干旱， 使阿塔卡马沙漠
一直延伸到 ４°Ｓ 附近， 成为世界沿岸沙漠中最靠近赤道的一个。

图 ３ －４８　赤道太平洋纬圈环流图
　　秘鲁、 厄瓜多尔沿岸受冷洋流影响， 本为冷水上翻区（或称涌升区）， 宜
于藻类和鳀鱼繁殖， 并吸引了大量以鳀鱼为食的鸟类在此栖息。 但有的年份由
于赤道以南的东南信风突然减弱， 太平洋赤道暖洋流以 ５０ ～１００ ｍ／ｓ 的速度向
南扩张， 代替秘鲁冷洋流， 使这一地区的海水温度比常年高出几度， 冷水上翻
不能到达表层， 结果造成只适应冷水域生存的鱼类、 藻类大量死亡。 １９７０ 年
秘鲁的鳀鱼捕获量曾达到 １ ２００ ×１０４ ｔ， 为历史最高水平， 但经过 １９７２ 年的强
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烈厄尔尼诺， １９７３ 年捕获量陡降到 ２００ ×１０４ ｔ 以下。 鳀鱼死亡， 海鸟因缺乏食
物而死亡或迁徙， 使南美洲沿岸国家失去宝贵的鸟粪肥料， 从而影响农业生产
及农产品出口。 此外， 在厄尔尼诺年， 秘鲁及厄瓜多尔气候由干旱转变为多
雨， 经常发生洪灾。 厄尔尼诺现象不仅对秘鲁沿岸海洋生态和渔业资源造成极
大破坏， 也对热带太平洋沿岸甚至全球气候造成灾害性影响。 故越来越引起人
们重视。
　　厄尔尼诺现象的出现常带有突发性， 且无明显规律可循。 从 １８６０—１９９８
年的 １３９ 年中共出现 ３５ 次， 大约每隔 ２ ～７ 年出现一次， 每次持续数月甚至一
年以上。 通常以 １１ 月或 １２ 月海温正距平最高， 水温变暖在南美洲沿岸最高可
达 ９ ℃。 一般厄尔尼诺年海温正距平中心也达到 ３ ～４ ℃。 正距平区可从南美
洲沿岸沿赤道向西， 达到或越过日界线（图 ３ －４９）。 如此大范围、 大幅度的海
面水温异常， 必然带来海洋与大气的变化。

图 ３ －４９　１９７２年（厄尔尼诺年）８月与 １９７９年（正常年）８月海面水温差值
（据 Ｒａｍａｇｅ，１９８６）

　　经过不断探索， 人们发现厄尔尼诺现象与一种被称为南方涛动的现象几乎
同时发生。 南方涛动（Ｓｏｕｔｈｅｒｎ Ｏｓｃｉｌｌａｔｉｏｎ）是指热带太平洋与热带印度洋之间
气压变化呈反相关的振荡现象。 它是 ２０ 世纪 ２０ 年代英国气象学家沃克
（Ｇ畅Ｗａｌｋｅｒ）在研究印度季风雨预报时首先发现的。 当以复活节岛为中心的高
压系统气压升高时， 盘踞在印度尼西亚和北澳大利亚上空的低压系统的气压相
应下降。 为使这种现象定量化， 沃克定义了一个南方涛动指数（SOI）， 由东西
太平洋气压值之差算出。 涛动愈强表示高压的气压愈高， 低压的气压愈低， 东
西太平洋气压差大于正常值， 则 SOI 为正； 相反， 涛动弱时差值小于正常值，
则 SOI为负。 Ｊ畅Ｂｉｊｅｒｋｎｅｓ（１９６６）发现， SOI 从高值下降到最低值时， 厄尔尼诺
达到鼎盛。 图 ３ －５０ 表明南方涛动指数与秘鲁沿岸奇卡马港的水温距平之间具
有明显强相关。 厄尔尼诺 －南方涛动事件的内在联系， 是全球海气相互作用的
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强烈信号， 所以人们常合称为 “ＥＮＳＯ”。 观测事实证明， ＥＮＳＯ 可以触发波及
全球 ２／３ 地区的重大气候灾害。

图 ３ －５０　SOI与奇卡马港水温距平之间的关系
（据 Ｒａｍａｇｅ，１９８６）

　　（三） 气候形成的地理因子
　　地理因子通过对辐射因子与环流因子的影响而作用于气候。 任何气候都与
一定的地区相联系， 即气候现象是结合所在的地理环境而出现的。 地理环境使
得地球气候既具有纬度地带性， 又具有非地带性特征。 因此， 离开地理环境无
从分析气候成因。
　　１畅海陆分布对气候的影响
　　海陆的物理性质不同， 对太阳辐射能的吸收与反射， 热能内部交换， 热容
量大小以及地 －气和海 －气热量交换的形式等都有显著差异， 致使同纬度、 同
季节海洋和大陆的增温与冷却显著不同， 海上和陆上的气温差异明显。 不仅破
坏了温度的纬度地带性分布， 而且影响到气压分布、 大气运动方向及水分分
布， 使同一纬度内出现海洋性气候与大陆性气候的差异。 洋面、 海岛和经常受
海洋气流影响的大陆海岸带具有典型的海洋性气候； 大陆内部， 海洋气流影响
不及或微弱的地区则具有显著的大陆性气候特征。 大陆性与海洋性气候的特
征， 可概括为表 ３ －１９。

表 3 －19　大陆性与海洋性气候比较

气候

性质

气　　温

日较差 年较差 最热月 最冷月
春温－
秋温

湿度 云量

降水

量 变率 时期

大陆性 大 大 ７ １ 正值 小 少 小 大 集中夏季
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续表

气候

性质

气　　温

日较差 年较差 最热月 最冷月
春温－
秋温

湿度 云量

降水

量 变率 时期

海洋性 小 小 ８ ２ 负值 大 多 大 小
全年均有，
冬季较多

　　从凡伦西亚、 伊尔库茨克、 青岛与兰州四地的气温、 降水对比可以清楚地
说明温带海洋性候与大陆性气候的差异。 凡伦西亚位于大西洋岛屿上， 受海洋
影响显著， 气温年较差很小， 冬暖夏凉， 秋温（１０ 月）高于春温（４ 月）； 降水
丰富且年内分配均匀， 为典型海洋性气候。 伊尔库次克位处亚欧大陆内部， 气
温的年较差很大， 夏季暖热， 冬季严寒， 春温高于秋温； 降水较少， 且集中在
６—８ 月， 具有显著的大陆性气候特点（表 ３ －２０）。
　　青岛位于大陆东岸， 在东亚季风控制下， 受极地大陆气团影响， 年较差
大， 降水相对集中于夏季。 最冷月出现在 １ 月， 属于大陆性季风气候。 而兰州
的大陆性比青岛更为明显。 由此可见， 靠近海洋也不一定是海洋性气候， 而大
陆内部则大都是大陆性气候。
　　２畅洋流对气候的影响
　　洋流是大洋中任一持续不断并主要呈水平流动的海水。 它可从低纬度向高
纬度传输热量， 又能从高纬地区向低纬输送海冰和冷水。 据卫星观测资料， 在
２０°Ｎ 地带， 洋流由低纬向高纬所传输的热量约占地 －气系统总热量传输的
７４％， 而在 ３０ ～３５°Ｎ 间总传输热量的 ４７％是由洋流传输的。 因此， 洋流对气
候的形成具有重要作用。
　　首先， 洋流的热量输送对大陆东西岸的气温差异起着很大的作用。 自
低纬度流向中高纬度的暖洋流使所经海面及其邻近地区气温偏高， 而自中
高纬度海域流向低纬度的冷洋流使所经海面及邻近地区气温偏低。 最显著
的例子是墨西哥湾流使 ５５ ～７０°Ｎ 之间的欧洲西岸冬季温度保持在 ０ ℃以
上， 比同纬度大陆东岸高 １６ ～２０ ℃。 因而位于 ７０°Ｎ 的摩尔曼斯克港全年
不封冻， 深入极圈的西斯匹次卑尔根附近（８１°Ｎ）夏季不结冰。 一般说来，
由于大洋两岸洋流性质不同， 温带纬度大洋西岸温度低于东岸， 亚热带纬
度的温度则大洋东岸低于西岸（表 ３ －２１） 。 当然， 两岸温度差异也与陆上
的环流特征有关。
　　其次， 冷暖洋流对所经之地的降水也有较大影响。 经过洋流上空的气团，
由于海 －气温度差异将发生变性。 冷空气在暖洋流上流过将逐渐变为暖湿海洋
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表
3
－20

　海
、陆
气
候
对
比

地
点

要
素

１月
２月

３月
４月

５月
６月

７月
８月

９月
１０
月

１１
月

１２
月

年
平
均
气
温

／℃
年
降
水
总
量

／ｍｍ
气
温
年

较
差

／℃

凡
伦

西
亚

气
温

／℃
降
水

／ｍｍ
７畅２ １４０

６畅７ １３２
７畅２ １１４

８畅１ ９４
１１畅

１ ８１
１３畅

９ ８１
１５畅

０ ９６
１５畅

０
１２２

１３畅
９

１０４
１０畅

６
１４２

８畅９ １４０
７畅２ １６７

１０畅
４

１４
１３

８畅 ３

伊
尔
库

茨
克

气
温

／℃
降
水

／ｍｍ
－２

１畅１ １５
－１８

畅５ １２
－１０

畅２ １０
０畅３ １５

８畅０ ３０
１４畅

３ ５８
１７畅

２
２４畅

３
１４畅

８ ６０
７畅８ ４０

－０畅
２

１７
－１０

畅７ １５
－１

８畅２ ２０
－１

２畅０ ３６８
３８畅

３

青
岛

（１９
６１—

１９７
０年

）
气
温

／℃
降
水

／ｍｍ
－２

畅７ ７畅３
－０

畅６
１３畅

３
４畅９ １６畅

７
１０畅

９
３３畅

９
１６畅

９
５１畅

４
２０畅

８
６７畅

１
２４畅

３
２４畅

７
２５畅

６
１６３

畅７
２０畅

４
１３０

畅２
１４畅

５
４６畅

２
７畅５ ３６畅

２
０畅２ ８畅２

１１畅
９

８３５
畅８

２８畅
３

兰
州

（１９
６１—

１９７
０年

）
气
温

／℃
降
水

／ｍｍ
－７

畅３ ０畅８
－２

畅８ １畅２
５畅０ ７畅５

１１畅
５

２３畅
４

１７畅
０

４４畅
４

２０畅
１

２８畅
７

２２畅
０

５８畅
３

２１畅
０

７５畅
９

１５畅
５

５２畅
５

９畅６ ３２畅
２

１畅３ ６畅３
－５畅

６
０畅８

８畅９ ３３１
畅５

３１畅
７



性气团， 当它移向大陆时易于发生降水。 空气与冷洋流接触则增加其稳定性，
虽难于致雨但多雾， 使海雾成为冷洋流或冷水海岸的气候特征之一。 澳大利
亚、 非洲和南美洲西岸干旱荒漠气候的形成都与沿岸冷洋流有关。

表 3 －21　大洋两岸的温度差异（据高国栋等，1990）

大　　洋 地　　点 北纬／（°） 东西岸
气温／℃

最冷月 最热月 年平均

北太平洋

庙街

东卡斯堡

５３畅２
５４畅８

西

东

－２２畅９
１畅１

１６畅４
１５畅１

－２畅５
８畅１

东京

旧金山

３５畅７
３７畅８

西

东

３畅０
９畅７

２５畅４
１５畅３

１３畅８
１２畅８

北大西洋

纳音

阿伯丁

５７畅２
５７畅２

西

东

－１９畅９
２畅９

１０畅６
１４畅３

－３畅８
８畅２

纽约

里斯本

４０畅８
３８畅７

西

东

－１畅０
１０畅３

２３畅１
２１畅８

１０畅９
１５畅９

　　３畅地形对气候的影响
　　海拔高度、 地表形态、 方位（坡向和坡度）等影响水热条件的再分配， 从
而对气候产生影响。
　　地形对温度的影响主要表现在气温随着海拔升高而降低。 在对流层自由大
气里高度每上升 １００ ｍ， 气温平均下降 ０畅６５ ℃。 海拔愈高下降率愈大。 季节
上则以夏季最大， 冬季最小（表 ３ －２２）。 高大山体阻碍气流运行， 不利于寒潮
或热浪推进， 使山地两侧温度悬殊。 例如东西走向的秦岭， １ 月份山南气温比
山北同高度处高 ５ ℃以上， ７ 月份高 １ ℃以上， 年均温约高 ３ ℃。

表 3 －22　中国不同地区的温度递减率 单位：℃／１００ ｍ
地　　区 测　　站 高度差／ｍ １月 ４月 ７月 １０月
天山南坡 阿克苏—阿合奇 ８８３ ０畅０３ ０畅５７ ０畅５９ ０畅３１
天山北坡 乌鲁木齐—小渠子 １ ２６６ －０畅４０ ０畅５０ ０畅７４ ０畅４０
祁连山北坡 玉门市—旧玉门市 ８００ －０畅０３ ０畅４９ ０畅５０ ０畅２６
贺兰山区 银川—贺兰山 １ ７８９ ０畅２９ ０畅５９ ０畅６４ ０畅５０
秦岭北区 潼关—华山 １ ７０３ ０畅３２ ０畅４３ ０畅５０ ０畅４１
秦岭南坡 佛平—双庙 ８６０ ０畅６１ ０畅６９ ０畅５２ ０畅５４
长江中段 九江—庐山 １ １３２ ０畅３９ ０畅４４ ０畅６１ ０畅５３
天目山区 昌化—天目山 １ ３２８ ０畅４３ ０畅４７ ０畅５７ ０畅５０
括苍山区 仙居—括苍山 １ ３２４ ０畅３８ ０畅４０ ０畅６０ ０畅５９
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　　地形对降水也有显著影响。 水汽含量通常随海拔高度增加而减少， 所以面
积辽阔的高原内部降水量一般较少。 山地降水与高原不同， 迎风坡降水量显著
高于背风坡。 在同一坡向上， 降水有随高度而增加的趋势。 但这种增加只发生
在一定限度之内。 这个限定高度称为 “最大降水高度”。 同一地区山地降水量
总比山下多（表 ３ －２３）。

表 3 －23　山顶与山麓降水量与降水日数的比较
地　　点 海拔高度／ｍ 年降水量／ｍｍ 年降水日数／ｄ
乌鞘岭

松山

３ ０４５
２ ７２７

４７６畅８
２７０畅８

１４３
１０７

华山

西安

２ ０６５
３９７

７５３畅１
６２４畅０

１３２
１００

五台山

原平

２ ８９６
８３７

１ １２８畅２
５０７畅９

１５２
８１

泰山

泰安

１ ５３４
１２９

１ ２１０畅９
７１１畅６

１０１
８０

黄山

黄山市

１ ９４１
１４７

２ ４９０畅５
１ ８１１畅６

１８６
１５６

庐山

九江

１ ２１５
３２

１ ８３３畅７
１ ４９３畅７

１６６
１４８

衡山

衡阳

１ ２６６
１０３

２ ２３１畅９
１ ３５３畅０

１８２
１５４

峨眉山

峨眉山市

３ １３７
４４７

２ ０３３畅９
１ ６６８畅７

２６９
１９１

　　山地水热状况具有明显垂直变化， 并可形成垂直气候带。 山地本身还往往
成为气候区域的界线。
　　三、 气候带和气候型
　　（一） 低纬度气候
　　低纬度气候受赤道气团和热带气团控制， 全年气温高， 最冷月均温在１５ ～
１８ ℃以上。 影响气候的主要环流系统有热带辐合带、 信风、 赤道西风、 热带
气旋和亚热带高压。 根据这些系统的季节移动， 低纬度气候可分为以下五种类
型（图 ３ －５１）。
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　　１畅赤道多雨气候
　　出现于赤道两侧南北纬 ５°～１０°之间， 如非洲刚果河流域、 南美洲亚
马孙河流域以及亚洲的印度尼西亚等。 这类气候终年受赤道低压槽控制，
盛行赤道气团。 全年正午太阳高度角大， 昼夜基本等长， 一年有两次受到
太阳直射。 其气候特点是全年长夏而无季节变化， 年均温在 ２６ ℃左右，
各月均温在 ２５ ～２８ ℃。 年降水量大都超过 ２ ０００ ｍｍ， 年内分配较均匀，
最少月降水量超过 ６０ ｍｍ。 由于全年高温多雨， 植物生长不受水分限制，
适宜热带雨林发育， 森林高大茂密， 物种繁多， 是世界生物生长率最高的
地方， 植物资源极为丰富。
　　２畅热带海洋性气候
　　出现在南北纬 １０°～２５°信风带大陆东岸及热带海洋中的岛屿上， 如中
美洲加勒比海沿岸及其以东岛屿、 南美洲巴西高原东侧沿岸狭长地带、 非
洲马达加斯加岛东岸、 太平洋夏威夷群岛和澳大利亚东北部沿岸地带。 终
年受热带海洋气团控制和信风影响。 全年气温高， 最冷月均温在 ２５ ℃以
下， 年较差比赤道多雨气候稍大。 全年降水多， 夏秋季节相对集中， 但无
明显干季。
　　３畅热带干湿季气候
　　出现在赤道多雨气候区外围， 主要分布于中南美和非洲 ５°～１５°纬度带
内。 由于赤道低压带的南北移动， 年内有干湿季的变化。 干季出现在正午太阳
高度角小的时期。 此时本区处于信风带下， 受热带大陆气团控制， 盛行下沉气
流。 当太阳直射点移至本区时， 盛行赤道气团， 处于热带辐合带之下， 潮湿多
雨， 形成雨季。 全年气温较高， 最冷月均温在 １６ ～１８ ℃以上， 最热月出现在
干季末雨季前， 称为热季。 年降水量 ７５０ ～１ ０００ ｍｍ。 自然植被以高草原为
主， 散生耐旱乔木， 形成热带疏林草原， 又称萨王纳（Ｓａｖａｎｎａ）。
　　４畅热带季风气候
　　出现于纬度 １０°到回归线附近的大陆东岸， 如我国台湾南部、 雷州半岛和
海南岛、 亚洲中南半岛、 印度半岛大部分地区、 菲律宾群岛和澳大利亚北部沿
海地带。 其环流特征是热带季风发达， 热带气旋活动频繁。 如北半球夏季在南
亚大陆上形成热低压， 这里盛行西南变向信风即夏季风。 冬季大陆上发展成高
压， 盛行由大陆吹向海洋的东北风即冬季风。 本区水汽充足， 热带辐合带上升
气流旺盛， 在地转偏向力作用下易形成热带气旋。 全年气温高， 年均温超过
２０ ℃， 最冷月均温一般在 １８ ℃以上。 年降水量在 １ ５００ ～２ ０００ ｍｍ 以上， 集
中在夏季， 有干湿季存在。 自然植被为热带季雨林。
　　５畅热带干旱与半干旱气候
　　出现在亚热带高压带和信风带内的大陆中心和西岸纬度 １５°～２５°间。 因
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干旱程度和气候特征差异又分为三个气候亚型。
　　（１） 热带干旱气候型。 主要分布在非洲撒哈拉沙漠、 西南亚的阿拉伯沙
漠、 澳大利亚西部和中部沙漠、 南美洲的阿塔卡马沙漠地区。 终年受亚热带高
压控制或处信风带的背风岸， 加上沿岸有冷洋流经过， 降水量少 （不足
１２５ ｍｍ）且变率大， 气温高， 气温年、 日较差大， 云量少， 日照强烈， 蒸发
强， 相对湿度小。
　　（２） 热带西岸多雾干旱气候型。 分布在热带大陆西岸， 由于受沿岸加
利福尼亚寒流、 秘鲁寒流、 加那利寒流和本格拉寒流影响， 气层稳定， 降
水量稀少， 多雾的荒漠可延伸到海岸带， 气温年较差小， 最冷月均温低于
２０ ℃。
　　（３） 热带半干旱气候型。 分布在热带干旱气候区外缘， 是干旱气候和湿
润气候间的一种过渡类型。 该类气候有短暂雨季， 出现在太阳高度角较大的季
节， 年降水量 ２５０ ～７５０ ｍｍ。
　　（二） 中纬度气候
　　中纬度是热带气团和极地气团相互作用的地带。 最冷月均温低于 １５ ～
１８ ℃， 有 ４ ～１２ 个月平均气温大于 １０ ℃， 四季较分明。 影响气候的主要环流
系统有极锋、 盛行西风、 温带气旋和反气旋、 亚热带高压和热带气旋等。 天气
的非周期性变化和降水季节变化都很显著。 中纬度带范围广， 气候形成因子复
杂， 气候类型也多种多样。
　　１畅亚热带干旱与半干旱气候
　　出现于南北纬 ２５°～３５°间的大陆内部和西岸， 如北非、 南非部分地区、
近东、 美国西南部、 墨西哥北部、 阿根廷的潘帕斯和巴塔哥尼亚、 澳大利亚南
部。 也是在副热带高压下沉气流和信风带背岸风作用下形成的。 因干旱程度不
同， 又分两种亚型。
　　（１） 亚热带干旱气候。 它是热带干旱气候向高纬度的延续， 因所处纬度
稍高， 与热带干旱气候相比， 凉季气温较低， 且有气旋雨。
　　（２） 亚热带半干旱气候。 分布在亚热带干旱区外缘， 夏季气温稍低， 冬
季降水量稍多， 能维持草类生长。
　　２畅亚热带季风气候
　　出现于亚热带大陆东岸， 纬度 ２５°～３５°间， 如我国秦岭—淮河以南、 热
带季风气候以北地区， 日本和朝鲜半岛南部。 是热带海洋气团和极地大陆气团
交替控制地带。 夏热冬温， 四季分明， 季风发达。 最热月均温一般高于 ２２ ℃，
最冷月气温在 ０ ～１５ ℃之间。 年降水量在 １５０ ～１ ０００ ｍｍ 以上， 夏半年降水量
通常占全年的 ７０％。 气候条件适宜常绿阔叶林生长， 自然景观表现为亚热带
季风林。
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　　３畅亚热带湿润气候
　　主要分布在南北纬 ２５°～３５°间的北美洲大陆东岸、 墨西哥湾沿岸、 南美
洲和非洲的东南海岸及澳大利亚东岸。 那里纬度、 海陆位置和东亚亚热带季风
气候区相似， 但海陆热力差异不如东亚突出， 因此未形成季风气候。 气候特征
与亚热带季风气候相似， 但冬夏温差比亚热带季风气候区小， 降水量年内分配
较亚热带季风气候区均匀。 冬季温带气旋活动频繁， 冬雨可占年降水总量的
４０％。 自然景观亦与亚热带季风气候区相似。
　　４畅亚热带夏干气候（地中海气候）
　　出现于南北纬 ３０°～４０°之间的大陆西岸， 如地中海沿岸、 加利福尼亚沿
岸、 智利中部沿岸、 非洲和澳大利亚南端。 夏季受副高中心或其东缘影响， 气
流下沉， 不利于云雨产生， 十分炎热干燥。 冬季副热带高压南移， 受西风带控
制， 气旋活动频繁， 温暖、 多雨。 最冷月气温在 ４ ～１０ ℃左右， 年雨量约为
３００ ～１ ０００ ｍｍ。 冬暖湿润， 夏热干燥， 高温和多雨不一致。 植物为度过炎热
干燥的夏季， 树叶多革质化， 植被以硬叶常绿灌木林为主。 贴近大洋沿岸有冷
洋流经过的地区最热月均温不足 ２２ ℃， 为凉夏型地中海气候， 夏季凉爽多雾，
日照不强且干燥少雨。
　　５畅温带海洋性气候
　　出现在纬度 ４０°～６０°的温带大陆西岸。 欧洲西北部的英国、 法国、 荷兰、
比利时、 丹麦和斯堪的纳维亚半岛南部， 阿拉斯加南部， 加拿大不列颠哥伦比
亚， 美国华盛顿州和俄勒冈州， 澳大利亚东南角， 塔斯马尼亚岛和新西兰都属
此气候类型。 终年盛行西风， 受海洋气团控制， 冬暖夏凉， 气温年较差小。 最
冷月均温在 ０ ℃以上， 比同纬度大陆温度高。 最热月均温在 ２２ ℃以下。 气旋
活动频繁， 全年湿润， 冬雨相对较多。 年降水量 ７００ ～１ ０００ ｍｍ， 迎风山地可
达 ２ ０００ ｍｍ以上。
　　６畅温带季风气候
　　主要分布在 ３５°～５５°Ｎ 的亚欧大陆东岸， 包括我国华北和东北， 朝鲜半岛
大部， 日本北部及俄罗斯远东地区。 冬夏风向差别显著， 季节变化明显， 天气
的非周期性变化突出。 冬季受温带大陆气团影响， 寒冷干燥， 南北温差大。 夏
季受温带海洋气团或变性热带海洋气团控制， 暖热多雨， 南北温差小。 最冷月
均温在 ０ ℃以下， 最热月均温超过 ２２ ℃。 年降水量 ５００ ～６００ ｍｍ， ６—８ 月降
水量超过全年的 ７０％， 冬季雨雪稀少。
　　７畅温带大陆性湿润气候
　　主要分布在亚欧大陆温带海洋性气候区东侧和北美洲大陆 １００°Ｗ 以东
４０°～６０°Ｎ 之间的地区。 气温、 降水和温带季风气候类似， 但风向、 风力季节
变化不明显。 冬季不太寒冷， 冬雨稍多； 夏季有对流雨但不十分集中。 温带海
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洋性气候、 温带季风气候和温带大陆性湿润气候区域中， 植被在偏南地区以夏
绿阔叶林为主， 北部为针阔叶混交林带。
　　８畅温带干旱与半干旱气候
　　主要分布在 ３５°～５０°Ｎ 的亚洲和北美洲大陆中心地带， 南美洲阿根廷大西
洋沿岸巴塔哥尼亚。 此类气候又可分为温带干旱气候和温带半干旱气候两个
亚型。
　　（１） 温带干旱气候。 一般年降水量在 ２５０ ｍｍ 以下， 植物种类异常贫乏，
自然景观为各种荒漠。
　　（２） 温带半干旱气候。 年降水量约在 ２５０ ～５００ ｍｍ 左右， 植被为矮草草
原， 其形成主要是由于位居大陆中心或沿海有高山屏障， 终年受大陆气团控制
所致。
　　（三） 高纬度气候
　　高纬度气候带分布在极圈附近， 盛行极地气团和冰洋气团。 低温无夏是该
气候带最显著的特征。 降水虽少， 但因蒸散弱， 加之冻土发育， 排水不畅， 自
然景观无干旱型， 反而有大片沼泽。
　　１畅副极地大陆性气候
　　主要出现于北半球高纬度地区， 约自 ５０°Ｎ（或 ５５°Ｎ） ～６５°Ｎ 呈连续带状
分布。 如北美洲从阿拉斯加经加拿大到拉布拉多和纽芬兰的大部分地区， 亚欧
大陆斯堪的纳维亚半岛北部、 芬兰、 俄罗斯西部和东部等地区。 作为极地大陆
气团源地， 终年受极地海洋气团和极地大陆气团影响和控制。 冬季漫长而严
寒， 至少有 ９ 个月； 暖季短促， １０ ℃以上月份只有 ３ 个月。 年降水量少， 并
集中于夏季。 东西伯利亚年降水量不超过 ３８０ ｍｍ， 加拿大不超过 ５００ ｍｍ。 植
被为针叶林， 沼泽分布也很广。
　　２畅极地长寒气候（苔原气候）
　　主要分布在亚欧大陆和北美洲大陆北部边缘、 格陵兰沿海地带和北冰洋中
的若干岛屿上。 南半球则分布在马尔维纳斯群岛、 南设得兰群岛和南奥克尼群
岛等地。 那里全年皆冬， 一年中只有 １ ～４ 个月平均气温在 ０ ～１０℃。 降水量
一般在 ２００ ～３００ ｍｍ， 蒸发微弱， 沿岸带多云雾。 冬季温度虽与副极地大陆性
气候相差无几， 且很多地方严寒程度不如副极地大陆性气候， 但因最热月均温
不足 １０ ℃， 限制了乔木生长发育， 植被为苔藓、 地衣和小灌木等， 从而构成
苔原景观。
　　３畅极地冰原气候
　　出现在格陵兰、 南极大陆冰冻高原及北冰洋中靠近北极的若干岛屿上， 是
冰洋气团和南极气团源地。 全年严寒， 各月温度皆在 ０ ℃以下， 年平均气温为
全球最低。 如北极地区年平均气温为 －２２畅３ ℃， 南极大陆的年平均气温约
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－２８畅９ ～－３５ ℃。 年降水量小于 ２５０ ｍｍ， 全部降雪。 即使极昼也不融化， 经
长期积累形成冰原。
　　（四） 高地气候
　　高地气候出现在约 ５５°Ｓ ～７０°Ｎ 之间的大陆高山高原地区， 在北半球中纬
度地区分布较广， 南半球主要分布于安第斯山地。 自山麓到山顶各气候要素发
生规律性变化， 表现出明显的气候垂直带性。 高山带随着高度增加， 空气愈来
愈稀薄， 空气中的二氧化碳、 水汽和微尘逐渐减少， 气压降低、 风力增大， 日
照增强、 气温降低。 在一定坡向和高度范围内降水量随高度而加大。 上述诸要
素的垂直变化导致不同高度上具有不同的水热组合， 从而形成不同的高地气候
带。 自山麓到山顶出现的高地气候带与山体所在地区向极地过渡出现的水平气
候带略为类似， 但成因不同。

　 第五节　气候变化

　　一、 气候变化简史
　　根据不同的时间尺度， 地球气候史通常分为地质时期气候、 历史时期气候
和近代气候三个阶段。 地质时期的气候距今 ２２ ×１０８—１ ×１０４

年， 以冰期与间
冰期交替出现为特点， 时间尺度在 １０ ×１０４

年以上， 温度振幅为 １０ ～１５ ℃。
历史时期气候一般指第四纪末次冰期结束以来， 即 １ ×１０４

年的所谓 “冰后期”
气候， 经历了冷暖相差 ５ ～１０ ℃的波动。 近代气候则指最近一二百年中有气象
观测记录时期的气候。 由于积累了大量较为精确的气象资料， 人们对这段时间
气候变化的了解程度远超过前两个时期。
　　（一） 地质时期的气候变化
　　地质时期地球曾经历过几次大冰期气候。 其中最近的三次大冰期气候
都具有全球性意义， 发生时间也比较肯定。 这就是震旦纪大冰期、 石炭 －
二叠纪大冰期和第四纪大冰期。 前震旦纪也可能反复出现过大冰期， 如所
谓太古代大冰期和元古代大冰期， 但时代不明确， 证据也不够充分。 大冰
期常持续数千万年。 大冰期之间约隔 ２ ×１０ ８ ～３ ×１０ ８

年， 为大间冰期（表
３ －２４） 。 但地球气候发展过程总体上以温暖气候为主， 温暖时期约占整个
地球气候史的 ９０％。
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表 3 －24　地球古气候史地质年代表
地 质 年 代

代 纪（系） 符
号
距今年

龄／１０６ ａ
地壳运动与地质概况 气 候 概 况

新　
生　
代

第四纪 Ｑ

新近纪 Ｒ

古近纪 Ｅ

２或 ３
２５

６５
１３６
１９２畅５

喜
马
拉
雅
运
动

　地壳缓慢的升降运动
　第四纪大冰期
　氧气含量达现代水平
　气温开始下降

　东亚大陆趋于
湿润

中　
生　
代

白垩纪

侏罗纪

三叠纪

Ｋ
Ｊ

Ｔ

２２５

燕
山
运
动

　喜马拉雅造山运动主
要时期

　煤形成
　火山运动
　海浸
　燕山运动主要时期
　（造山运动强烈）
　中国、 欧洲、 北美出
现红色、 紫色土层
　海洋继续增加容积
　大火山作用

大间冰

期气候
　世界气候均匀
变暖
　表现为热带
气候
　干燥气候继续
发展
　干燥气候
　湿热气候
　大气氧随波动
速率增加
　气候炎热， 氧
化作用强烈

古　
生　
代

二叠纪 Ｐ

石炭纪 Ｃ

泥盆纪 Ｄ
志留纪 Ｓ
奥陶纪 Ｏ
寒武纪 ∈
震旦纪 Ｚ

２８０

３４５
３９５
４３５
５００

５７０

海
西
运
动

加
里
东
运
动

　阳新统和乐平统造山
运动

　陆相或海相沉积
　海西运动开始
　海相沉积
　大规模造山运动
　地层运动平静
　海浸海退交替
　地层运动平静
　多海相沉积

大冰期

气候

大间冰

期气候

　世界性的湿润
气候 （除欧洲、
北美外）
　干燥气候
　气候温暖无
季节

　气候带呈明显
的分区
　气候更趋暖化
　气候增暖且干
湿气候带分异明
显， 形成欧亚大
陆三个明显的气
候带
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续表

地 质 年 代

代 纪（系） 符
号
距今年

龄／１０６ ａ
地壳运动与地质概况 气 候 概 况

元　
古　
代

太　
古　
代

主要根据南非

古老地层划分

的地质年代和

地质运动

地球初期发展阶段

１ ０００
１ ２００
１ ５００
２ ０００
３ ０００
３ ３００
４ ５００
６ ０００？

吕
梁
运
动　　
五
台
运
动　　
劳
伦
运
动

　主要岩层为沉积岩上
贝克白云地层（加利福
尼亚）
　燧石藻地层 （安大
略）
　无花果树地层
　地壳岩石、 海洋形成
　地壳分化

　大冰期气候
　氧占现代大气 Ｏ２ 水

平的 ３％～１０％
　氧占现代大气 Ｏ２ 水

平的 １％
　氧化大气的出现
　元古代大冰期气候
　太古代大冰期气候

地球形成

　　大冰期中包括若干亚冰期与亚间冰期， 冰期中最冷即冰盖最盛时， 气温约
比现今低 １０ ～１２ ℃。 间冰期则比目前气候暖， 北极气温比现代高 １０ ℃以上，
低纬地区比现代高 ５畅５ ℃左右。
　　（二） 历史时期的气候变化
　　大约 １畅８ ×１０４

年前， 末次冰期达到最盛。 １畅４ ×１０４
年前冰盖开始迅速融

化， 从而进入冰后期即全新世。 此期气候回暖， 冰盖消融， 大陆冰川后退。 关
于冰后期 １ ×１０４

年来气候的冷暖情况， 挪威气候学家曾作出 １ ×１０４
年来挪威

的雪线升降图（图 ３ －５２）。 图中实线上升阶段表示雪线升高， 气候变暖； 实线
下降阶段表示雪线降低， 气候变冷。 挪威以及西北欧地区的现代雪线高度一般
在 １ ６００ ｍ 左右， 雪线高于 １ ６００ ｍ 的时期比现代温暖， 雪线低于 １６００ ｍ 的时
期比现代寒冷。 竺可桢曾根据我国古代文字记载和考古发现， 绘出了中国近
５ ０００ 年的年温度变化曲线（图 ３ －５２ 虚线）。 由图可看出两条曲线的变化趋势
大体一致。
　　根据 １ ×１０４

年挪威雪线的变化， 有人把历史时期的四次比较寒冷的时期
比拟为冰期， 每两次寒冷期之间为相对温暖时期。 第一次寒冷时期距今约
８ ０００—９ ０００ 年， 主要冷期在公元前 ６ ３００ 年前后， 是末次冰期最近一次副冰
期的残余阶段， 称为第一新冰期； 第二次寒冷时期是公元前 ５ ０００—公元前
１５ ０００ 的气候温暖时期中出现的一次气候转寒时期， 主要寒冷期在公元前
３ ４００ 左右， 两半球各山区均出现冰川推进， 称为第二新冰期； 第三次寒冷时

261 　第三章　大气圈与气候系统



图 ３ －５２　１ ×１０４ 年来挪威雪线高度和近 ５ ０００年来中国气温变化图
期发生在公元前 １ ０００ 年到公元 １００ 年之间， 主要寒冷期在公元前 １ ３００—公
元前 ８３０ 年之间， 称为第三新冰期； 第四次寒冷时期是在公元 １ ５５０ 年到
１ ８５０ 年间， 主要寒冷期在公元 １７２５ 年前后， 在欧洲称为 “现代小冰期”。 小
冰期可能是近 ７ ０００ 年来最冷的一段时间， 温度比现在低 １ ～２ ℃。 世界各地
普遍出现冰进， 是 ２０ 世纪增暖现象的背景。
　　上述四个寒冷时期在图 ３ －５２ 挪威雪线高度中都有很好的反映。 每两个寒
冷期之间为相对温暖时期。 第一温暖时期的主要暖期发生在距今 ７ ０００ 年左
右， 气温比现代高 １ ～３ ℃， 称为 “气候最适宜期” （ ｃｌｉｍａｔｉｃ ｏｐｔｉｍｕｍ）或全新
世高温期。 第二温暖时期的主要暖期发生在距今 ４ ０００ 年左右。 由于这两次温
暖时期之间的寒冷阶段降温幅度较小， 往往合称为 “全新世大暖期”。 第三温
暖时期发生在公元 ９００—１ ３００ 年之间， 被称为 “中世纪暖期” 或 “小气候适
宜期” （ ｌｉｔｔｌｅ ｃｌｉｍａｔｉｃ ｏｐｔｉｍｕｍ）、 中纬度气温至少比现代高 １ ℃， 海平面比现
代高 ０畅５ ｍ。
　　在过去 ２０００ 年温度变化序列的重建中， 以 Ｍａｎｎ 等基于树轮等资料重建
的北半球过去 １０００ 年温度变化序列在学术界的影响最大 （Ｍａｎｎ，１９９９） （图
３ －５３）， 且被 ＩＰＣＣ２０００ 年报告等所引用。 Ｍａｎｎ 等人应用 １００ 多个站点重建的
过去 １ ０００ 年北半球年平均温度序列可说是最详细， 统计意义最严格的序列重
建工作， 为了确信结果的可靠程度， 使用了多种代用资料（年轮、冰芯、湖芯
等）， 避免了单一代用资料对气候变化反映不完全的缺点。 根据 Ｍａｎｎ 等的序
列， ２０ 世纪后半叶的温度在至少过去 １ ０００ 年的变化尺度中是最暖的， １９９０摧ｓ
是 ２０ 世纪最温暖的十年， 也是过去 １ ０００ 年中最暖的十年， １９９８ 年可能是最
温暖的一年。
　　（三） 近代气候变化
　　通常指近一二百年间发生的气候变化。 这段时期始于小冰期末的冷期， 以
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图 ３ －５３　Ｍａｎｎ重建的北半球近 １０００年平均温度变化序列
（据 Ｍａｎｎ，１９９９）

后气温上升， 在 ２０ 世纪 ２０—４０ 年代变暖达到高峰。 以后气温略有下降。 ８０
年代以来再次回暖， 故有时统称为 ２０ 世纪变暖。 政府间气候变化专门委员会
（ ＩＰＣＣ）第一工作组于 ２００７ 年 ２ 月 ２ 日发布的第四次评估报告明确指出， 近
１００ 年（１９０６—２００５ 年）地球表面平均温度上升了 ０畅７４ ℃， 近 ５０ 年的线性增温
速率为 ０畅０１３ ℃／ａ， １８５０ 年以来最暖的 １２ 个年份中有 １１ 个出现在近期的
１９９５—２００６ 年。
　　尽管存在种种不确定性， 人们仍普遍接受近百年全球气温上升的结论。 全
球变暖不仅在时间上不同步， 而且在空间上明显具有半球差异、 海陆差异和区
域差异。 从 ２０ 世纪 ３０ 年代末到 ６０ 年代中期， 北半球陆地气温基本上呈线性
下降了 ０畅２ ℃， 而南半球温度基本保持稳定。 海平面温度变化和陆地气温大致
相似， 但北半球 ２０ 世纪初的一次约 ０畅１ ～０畅２ ℃的迅速降温和 ２０ 世纪 ５０ 年代
到 ７０ 年代中期的降温， 海面温度变化比陆地滞后约 ５ 年； 而南半球海面温度
直到 ２０ 世纪 ２０ 年代末基本保持稳定。 始于 ７０ 年代中期的南半球海面温度持
续增高前也不像北半球那样有明显降温。 气候变暖还有明显的季节差异和纬度
差异， 冬季增温幅度高于其他季节； 高纬度增暖幅度也比低纬度大。
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　　近百余年来， 降水的变化远比温度变化复杂。 纬圈环流强盛时高纬度降水
增加而低纬度减少， 中纬度大陆西岸降水增多， 东岸减少； 在纬圈环流衰弱时
期， 中纬度降水增加， 高纬度降水减少， 中纬度大陆东岸降水增加， 西岸降水
减少。 半球和全球平均降水存在着超过 １０ 年时间尺度的明显振荡。 如北半球
平均降水约从 １８８０ 年以前开始到 １９２０ 年左右有明显下降， １９５０ 年以后逐渐回
升， 到 ７０ 年代后期又一次下降； 南半球从 ４０ 年代初开始到 ７０ 年代中期有一
个较长时段的降水增加。 降水变化的季节差异也很明显， 如自 １９４０ 年以来
春秋季全球平均降水有明显增加趋势， 但夏季北半球降水没有这种趋势。 降
水变化的区域差异比温度变化差异更大， 如非洲萨王纳地区夏季降水自
１９５０ 年以来有很大减少， 但俄罗斯及附近地区过去一个世纪中降水逐渐增
加。 目前， 关于降水变化的具体原因尚未达成共识， 但长时间尺度的降水变
化， 应与全球增暖背景下海洋表面各种过程及大气环流的变化相适应却是毋
庸置疑的。
　　二、 气候变化的原因
　　许多学者提出了不少假设或理论解释气候变化的原因。 归纳起来大致分为
两类， 一类称为外部因子， 一类称为内部因子。 下垫面和环绕地球的太空称为
外部因素， 气候系统对这些因子没有反馈作用， 故又称为气候强迫项。 而内部
因子主要指系统内部各组分的物理状态， 它们之间有复杂的反馈作用。 不过，
内部与外部因子可以相互转化。 例如， 海洋内部的温度在较短时间尺度中是一
种外部因子， 但对较长的时间尺度而言必须作为一种内部因子考虑。 在气候数
值模式中， 内部因子是变量， 外部因子则作为参数出现。
　　（一） 天文学方面的原因
　　气候系统之所以发生变化， 根本原因是系统的热量平衡受到破坏。 太阳辐
射是地球接受的唯一外界能源， 太阳辐射强度的变化、 太阳活动的周期性变化
和日地相对位置的变化， 都可能成为气候变化的原因。
　　１畅太阳辐射强度的变化
　　太阳辐射可能在 １０ ～１ ×１０９

年范围内变化。 可见光辐射变化范围一般在
０畅５％～１畅０％之间， 最大不超过 ２畅０％～２畅５％。 太阳辐射的变化主要表现在紫
外线到 Ｘ 射线以及无线电波辐射部分， 当太阳活动激烈时这部分辐射将发生
强烈扰动。 如果太阳辐射变化 １％， 气温将变化 ０畅６５ ～２畅０ ℃（表 ３ －２５）。 但
气候变化与太阳常数变化间并非线性关系。 例如， 有的大气环流模拟（ＡＧＣＭ）
证实， 太阳常数增加 ２％时地面气温可能上升 ３ ℃； 但减少 ２％时地面气温可
能下降４畅３ ℃。 有的学者指出， 太阳常数减少 ３％， 极冰南界可向南推进约 １０
个纬度。

561第五节　气候变化　



表 3 －25　太阳辐射变化 1％可能造成的全球平均地面气温变化
（据王绍武，1994）

作者 方法 年份 温度变化／℃
Ｍａｎａｂｅ、 Ｗｅｔｈｅｒａｌｄ ＡＧＣＭ １９６７ １畅２

Будыко ＥＢＭ １９６８ １畅５
Будыко 气候资料 １９６９ １畅１
Будыко 卫星资料 １９７５ １畅１ ～１畅４

Ｓｈｎｅｉｄｅｒ、 Ｍａｓｓ 行星辐射平衡模式 １９７５ ０畅６５
Ｍａｎａｂｅ、 Ｗｅｔｈｅｒａｌｄ ＡＧＣＭ １９７５ １畅５

Ｃｅｓｓ 卫星资料 １９７６ １畅５
Будыко 气候资料 １９７７ １畅２
Ｎｏｒｔｈ等 ＥＢＭ １９８３ １畅５

Ｈａｎｓｅｎ等 ＡＧＣＭ １９８４ ２畅０
Ｈａｎｓｅｎ等 ＲＣＭ １９８８ ０畅７
赵宗慈 ＥＢＭ １９９０ １畅５

　　２畅太阳活动的准周期变化

图 ３ －５４　太阳相对黑子数

　　太阳活动是发生在太阳面上的一系列物理过程如黑子、 光斑、 耀斑、 射电
等活动过程的总称。 这些过程使太阳辐射的光谱辐射和微粒辐射发生显著变
动。 太阳活动强烈时进入地球大气的微粒辐射和紫外线增强， 可引起磁暴、 电
离层扰动、 臭氧层变异及强烈的极光。 通常用太阳黑子相对数表征太阳活动的
强弱。 太阳黑子即太阳光球上的暗黑斑点有明显的长短不等的准周期变化。 其
中最著名的为 １１ 年的基本周期， ２２ 年的海尔周期（磁周）， 以及 ８０ ～９０ 年代
的世纪周期等。 １１ 年周期是一个粗略的说法， 平均周期应为 １１畅２ 年， 变动在
７畅３ ～１６畅１ 年间。 黑子相对数量变化的每两个最低值年间为一个周期。 １７５５ 年
被确定为第一周期（图 ３ －５４）， 目前正处在 ２３ 周。
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　　研究表明， 太阳活动的准周期变化与气候振动有密切关系。 多瑙河、 莱茵
河、 密西西比河乃至长江的洪水记录， 都表明洪水有 １１ 年、 ２３ 年、 ３３ 年的周
期变化， 并与黑子活动周期相对应。 １１ 年周期太阳活动最强年与最弱年都比
较冷， 呈现较明显的双波振动， 也存在单波振动。 如中欧春季雨量负距平年份
都集中在黑子极值后 １畅０ ～２畅１ 年。 许多研究工作还表明 ２２ 年周期与大气环
流、 气温、 入梅早晚均有关系。 此外， 格陵兰冰芯同位素分析表明， 近 ８００ 年
中 ８０ 年周期和 １８０ 周期占明显优势。 地球气候虽然存在 １１ 年周期， 但太阳活
动与气候的关系并不很稳定。 例如， 维多利亚湖的水位在 １８８９—１９２４ 年间与
太阳黑子的正相关达到 ０畅８４， 但在 １９２５ 年后突然变为负相关， １９２５—１９３６ 年
相关系数为 －０畅４２。
　　３畅地球轨道要素的变化
　　日地相对位置变化， 一般称为地球轨道要素变化。 地球公转轨道椭圆偏心
率、 自转轴对黄道面的倾斜度及岁差均存在长周期变化。 地球轨道要素的变化
使不同纬度在不同季节接受的太阳辐射发生变化， 通常用以解释第四纪冰期与
间冰期的交替。 １９３０ 年， 米兰科维奇综合地球轨道三要素计算纬度 ２５°、 ３５°、
４５°、 ５５°、 ６５°过去 ６０ ×１０４

年的辐射量与现在的差异。 发现距今 ２３ ×１０４
年

前， ６５°Ｎ 的辐射量同现在 ７７°Ｎ 的辐射量相同， 而 １３ ×１０４
年前则与现在 ５９°

的辐射量相近似。 因此， 米兰科维奇认为 ６５°Ｎ 夏季太阳辐射强度是冰川形成
的决定性因子。
　　地球公转轨道的偏心率（ e）以 ９６ ０００ 年为周期变化于 ０ ～０畅０７７ 之间， 现
在为 ０畅０１７。 偏心率导致全球平均太阳辐射的变化与（１ －e２ ） －１２ 成比例［（１ －
e２） －１２ ≈１ ＋０畅５e２ ］， 观测到的偏心率 e＜０畅０４５， 由之产生的平均入射太阳辐射
改变率仅为 ０畅１％～０畅２％。 很多气候模式对此改变量都忽略不计。 黄赤交角
（ε）大约以 ４１ ０００ 年为一周期， 变动于 ２１畅８°～２４畅４°间， 目前是 ２３畅５°， 并以
每年 ０畅０００ １３°的速率减小。 黄赤交角控制着辐射量的南北梯度和入射太阳辐
射振幅的变化。 当其变化于 ２２°～２４畅５°范围内时， 可使极地夏季辐射量改变
１５％左右。 黄赤交角小将导致高纬度降温和热带地区升温； 反之则引起高纬区
升温和热带地区降温。 岁差（π）造成春分点沿黄道向西缓慢移动。 春分点约每
２１ ０００ 年绕行地球轨道一周， 其位置变动可引起四季开始时间的移动和近日
点、 远日点的变化。 大约 １ ×１０４

年前， 北半球冬季处于远日点， 近日点出现
在夏季而不是现在的 １ 月 ３ 日或 ４ 日。 上述三个轨道参数的综合效应可引起夏
季高纬度地区入射太阳辐射改变率达 ３０％。
　　（二） 地文学方面的原因
　　地质时期中， 下垫面的变化对气候变迁产生了深刻的影响。 其中以地极移
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动（纬度变化）、 大陆漂移、 造山运动和火山活动影响最大。
　　１畅地极移动与大陆漂移
　　据估算， 如地球为完全刚体， 两极可以移动约 ３°； 如果不是刚体， 而是
具有可塑性， 则可能移动 １０°～１５°。 极移造成各地纬度变化， 势必进而使气
候发生变化， 但短期内这种变化不可能很显著。
　　地质时代海陆分布与现在差别很大， 且不断发生变化。 由于海陆分布不一
样， 地表热力分布、 大气环流和大洋环流也都有很大差别， 从而形成各地质时
代不同的气候特征。 晚石炭纪之前南半球只有一块位于南极附近的冈瓦纳古
陆， 北半球则为统一的劳亚古陆。 晚石炭纪后冈瓦纳古陆逐渐分裂并向低纬移
动。 因此， 同一块陆地在不同地质时代具有不同纬度的气候。 晚白垩纪海陆分
布比较接近现代， 但亚欧大陆尚未同阿拉伯半岛和非洲大陆连接， 现在的南
欧、 东欧、 中亚和青藏高原还是一片汪洋， 当时的亚欧大陆南部自然形成温暖
湿润的气候带。 当时 ６０°Ｎ 以北的大陆面积远比现在大， 北极地区、 亚欧大陆
和北美洲大陆北部必然形成比现在更严酷的寒冷气候。 ６０°Ｎ 以南的大陆面积
既远小于海洋， 也比现代小得多， 所以北半球中低纬度气候比较温暖湿润。 古
近纪和新近纪海陆分布略似现代， 但白令海峡较宽广， 有利于洋流通过。 到第
四纪时， 北极在大陆环绕中已处于半封闭状态， 南极大陆已移到南极圈内因而
终年陷入严寒。
　　２畅造山运动
　　地球表面在地质时代经历了一系列准周期性变化， 即造山运动。 造山运动
使本来比较平坦的地球表面变得凹凸不平， 从而增加了大气垂直方向上的扰动
强度， 降水增加。 造山运动剧烈时降水增多、 极地冰面扩展或云量增加本应使
温度降低， 但此时地幔向地表放热最多， 应使温度升高。 两种作用抵消的结果
实际温度并无显著变化。 直到 ３ ×１０７—５ ×１０７

年后地幔对流停止， 温度才开
始降低， 加上冰雪反射率的正反馈作用， 使得冰期很快到来。 因此， 冰期总是
滞后于造山运动即降水丰期 ３ ×１０７—５ ×１０７

年。 例如， 第四纪大冰期与喜马
拉雅造山运动有关； 石炭 －二叠纪冰期与海西运动有关； 发生在下寒武纪和元
古代的造山运动对应着 ５ ×１０８

年前和 ７ ×１０８ ～８ ×１０８
年前的大冰期。

　　海陆分布对气候变化也有很大影响， 尤其是海峡的封闭可使洋流改向。 例
如， 大西洋中格陵兰岛—冰岛—大不列颠岛间的水下高地， 因地壳运动有时会
露出海面， 阻断墨西哥湾流向北进入北冰洋的通道， 欧洲西北部失去湾流热量
的影响因而强烈降温。 当高地下沉到海底时， 湾流进入北冰洋的道路畅通， 西
北欧气候即转暖。
　　３畅火山活动
　　愈来愈多的事实表明， 火山活动也是气候变化的重要因素之一。 火山爆发

861 　第三章　大气圈与气候系统



喷出大量熔岩、 烟尘、 二氧化碳、 硫化物气体及水汽。 气体和火山灰形成的巨
大烟柱往往可冲入平流层下层直至 ５０ ｋｍ 左右， 随风系和涡流输送扩散到大片
区域乃至全球， 在中高纬度保持最大浓度， 最后降落在极地。 因此， 火山灰尘
幕对中高纬度影响最大。 火山灰（气溶胶）存留在平流层， 使大气混浊度和反
照率增大， 太阳总辐射减少， 地面平均温度相应降低。 一次强火山爆发造成的
局地降温可达 １ ℃或更高， 半球或全球降温则一般不足 ０畅５ ℃， 即使如此， 其
对气候变化的影响已不容忽视。

图 ３ －５５　格陵兰冰芯酸度（μ相对 Ｈ ＋／ｋｇ）及山岳冰川的相对雪线下降
（据 Ｐｏｒｔｅｒ，１９８６）

　　据对近 １５００ 年来北半球火山活动资料的分析， 火山活动频繁期总是对应
冷期， 火山沉寂时期对应暖期 （图 ３ －５５）。 例如， １５５０—１９００ 年， 特别是
１７５０—１８５０ 年的火山喷发活跃期和 “小冰期” 有一定的对应关系。 ２０ 世纪
２０—４０ 年代的暖期几乎没有强火山爆发。 此外， 有人还指出， 强火山爆发往
往激发或促进厄尔尼诺发展。
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　　（三） 人类活动对气候的影响
　　人类活动对气候的影响规模与人口有关。 公元之初， 世界人口只有 ２畅５
亿； 到 １６５０ 年上升到 ５ 亿； １８８０ 年上升到 １０ 亿； １９３０ 年增加到 ２０ 亿； １９７５
年达到 ４０ 亿； １９９９ 年达到 ６０ 亿。 人口急剧增长使得人类利用自然资源， 改
变自然环境的速度和规模迅速增加。 最初， 主要表现在改变地表面貌， 影响下
垫面的粗糙度、 反照率和水热平衡， 从而引起局地气候变化。 在工业革命后的
２００ 年间， 由于滥伐森林、 盲目垦荒， 人类活动对气候的影响日益广泛和深
化。 百万甚至千万人口以上的大城市迅速涌现且日益增多， 城市建筑物的兴建
和道路的铺设使大面积地表成为不透水下垫面， 其粗糙度、 反射率、 辐射性能
和水热收支状况发生巨大变化。 城市排放的大量废气和余热也大大改变了城市
的热状况， 因而形成独特的城市气候。 同时， 城市作为大气污染源和热污染
源， 正在影响全球气候。
　　现在， 全世界每年消耗数十亿吨燃料， 燃烧产生的 ＣＯ２ 、 烟尘和工业废气
大量扩散到大气中， 使大气成分发生变化。 １９８３ 年的一项调查结果表明， 近
百年来世界气候变化的主要影响因子， 按其重要程度排序为： ＣＯ２ 浓度变化、
城市化、 海温变化、 森林破坏、 气溶胶、 荒漠化、 太阳活动、 Ｏ３、 火山爆发
及人为加热。 由此可见， 大气中 ＣＯ２ 的含量的变化已被当做近代气候变化的

首要原因。
　　三、 未来气候的可能变化
　　目前正处于第四纪大冰期中一个相对温暖的副间冰期后期。 最近几十年国
际上关于未来气候变化的预测主要有两种截然相反的看法。 部分学者认为未来
将会变冷： 另一部分学者则认为将要变暖。
　　（一） 变冷说
　　变冷说认为， 到 ２０ 世纪 ４０ 年代为止， 气候变暖已结束， 并倒转为全球变
冷。 其主要依据是自 ２０ 世纪 ４０ 年代中期开始， 特别是 ６０ 年代以来， 北极和
近北极高纬地区气候明显变冷。 ６０ 年代北大西洋冰冻范围扩大， 形成了遍及
欧洲、 美洲、 亚洲广大地区数十年未曾出现过的严寒； ７０ 年代以来北大西洋
流冰数量较前数十年也明显增多， １９７２—１９７３ 年从格陵兰流入大西洋的冰山
群就比以前增加 ５ 倍以上， 冰山群在大西洋上向南漂流的界限也比以前偏南数
百千米。 美国的植物生长期比 ４０ 年代缩短了半个月， 北美洲的山岳冰川不仅
不再退缩， 反而开始前伸， 亚欧两洲也有类似情况。
　　气候变冷趋势在气候要素值上也有反映。 ２０ 世纪 ６０ 年代以来， 北半球纬
度愈高处降温愈迅速， 幅度也愈大。 北冰洋中的法兰士约瑟夫群岛 ６０ 年代冬
季平均温度较 ５０ 年代低近 ６ ℃。 有人估计这种偏冷趋势可能以数十年为周期，
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因而还将持续 ２０ ～３０ 年； 有人估计未来二三十年气候比 ７０ 年代还冷。 还有人
认为 ６０ 年代以来的气候变冷是 “小冰期” 到来的先兆， 或者说已进入小冰期
的第四个冷期。 但实际情况是 ７０ 年代中期后北半球气温又迅速回升， ８０ 年代
上升尤其迅速， 以致 １９８８ 年达到了近百年最暖的程度。
　　（二） 变暖说
　　变暖说认为地球目前正进入一个 “超间冰期”， 即更为温暖的时期， 地球
的平均气温将逐渐增加， 以致高纬度海冰和积雪融化， 造成海面上升。 其主要
依据是人类活动影响气候的范围和程度正在扩大和日趋严重。 近代工业迅速发
展使大量温室气体进入大气层中， “温室效应” 加剧使近地层空气增温。 据估
计， 在过去两个世纪里， 大气 ＣＯ２ 浓度增加了 ２５％， 即其体积分数从 １８５０ 年
的 ２８０ ×１０ －６

增加到 １９８９ 年的 ３５３ ×１０ －６。 目前仍以每年 ０畅５％的速率增加。
　　除温室气体外， 还有人工热的影响。 目前美国大城市中的人工热一般已达
到地表吸收的太阳净辐射热的 １０％～１５％； 欧洲大城市更达 １／３。 某些特大城
市人工热甚至已超过太阳净辐射热。 莫斯科的人工热已达太阳净辐射热的 ３
倍； 纽约曼哈顿区更达到太阳净辐射热的 ６ 倍。 目前， 世界人工热每年约增加
５％～６％， 其长期气候效应不容忽视。
　　许多气候模拟研究结果指出， 公元 ２１００ 年大气 ＣＯ２ 浓度将会加倍， 辐
射 －对流平衡气候模式估计， ＣＯ２ 浓度倍增将造成全球平均增温（３ ±１畅５）℃。
而三维气候模式估计的结果是增加 ２畅０ ～３畅９ ℃（最可信值是 ２畅４ ℃）。 １９９０
年， 政府间气候变化专门委员会（ ＩＰＣＣ）指出 ２１ 世纪全球平均温度将以每年
０畅２ ～０畅４ ℃的增长率升高。 ２００７ 年政府间气候变化专门委员会第四次评估报
告综合多模式多排放情景的预估结果表明， 到 ２１ 世纪末， 全球地表平均增温
１畅１ ～６畅４ ℃， 全球平均海平面上升幅度为 ０畅１８ ～０畅５９ ｍ。 在未来 ２０ 年中， 气
温大约以 ０畅０２ ℃／ａ 的速度升高， 即使所有温室气体和气溶胶浓度稳定在 ２０００
年的水平， 每 １０ 年也将增暖 ０畅１ ℃。 如果 ２１ 世纪温室气体的排放速率不低于
现在的水平， 将导致气候的进一步变暖， 某些变化会比 ２０ 世纪更显著。
思考题

　　１畅大气的主要成分是什么？ 它们各有什么作用？
　　２畅大气圈在垂直方向上可分几层？ 各层的性质如何？ 人为什么最关心对
流层？ 对流层的主要特点及其成因是什么？
　　３畅何谓三圈环流与行星风系， 说明海陆分布如何改变低空和高空气压场
的纬向带状结构。
　　４畅气团和锋面可分为哪些类型？ 锋面附近气象要素有哪些突变表现？
　　５畅海洋性气候和大陆性气候有何区别？ 试从气候特征和地理分布说明地
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中海气候与季风气候的异同， 并分析其成因。
　　６畅地质时期、 历史时期和近代气候变化的原因是什么？ 人类活动是怎样
影响气候的？
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