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摘要    气候系统模式对特定温室气体的敏感度对未来气候变化的预估结果至关重要. 为理

解影响气候模式对温室气体敏感度的关键反馈过程, 本文利用瞬间 4 倍 CO2 强迫试验, 研究

了 LASG/IAP 两个版本的气候系统模式 FGOALS-s2 和 FGOALS-g2 的气候响应. 将全球平均

地表气温(SAT)的变化作为衡量气候模式响应的主要标准. 根据 SAT 的响应随时间的变化趋

势, 将 150 年的试验结果分为两个时段: 前 20 年为快响应阶段, 后 130 年为慢响应阶段. 采

用国际通用的 Gregory 方法分别估计 4 倍 CO2引起的辐射强迫和平衡态气候敏感度. 结果表

明, FGOALS-s2 中水汽的响应偏强使估算的 CO2辐射强迫比 FGOALS-g2 强 7.1%. 平衡态气

候敏感度定义为 2 倍 CO2强迫下达到新的平衡态时全球平均 SAT 的变化, 其在 FGOALS-s2

和 FGOALS-g2中分别约为 4.5和 3.7 K, 前者较之后者偏强 21.6%. FGOALS-s2敏感度大是由

于快响应阶段的水汽和反照率正反馈过程偏强, 表现为水汽含量的增加和海冰的减少均太

快. 在慢响应阶段, 尽管 FGOALS-s2 的水汽及反照率正反馈仍然较强, 但 FGOALS-s2 的总

负反馈强于 FGOALS-g2, 这是因为 FGOALS-s2 中云短波负反馈更强, 补偿了其较弱的晴空

负反馈. FGOALS-s2 中云短波负反馈偏强主要是由于总云量以及云水路径正响应过强. 云短

波反馈的不确定性是总反馈不确定性的主要来源.  
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气候系统模式是理解全球变暖机理的重要工具. 

模式的气候敏感度是其中的关键问题, 它决定了模

式对特定的温室气体强迫的响应强度. 政府间气候

变化专门委员会(IPCC)的第四次评估报告(AR4)指出, 

当前气候模式的气候敏感度有很大的差异(Meehl 等, 

2007). 这种不确定性将直接影响到未来气候变化预

估的可靠性.  

为了刻画气候模式对温室气体强迫的响应强度, 

研究中经常利用特定的理想强迫试验诊断气候敏感

度. 利用加倍的 CO2 浓度强迫模式, 并达到新的平衡 
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态, 此时全球平均地表气温(SAT)的变化称为平衡态

气候敏感度(ECS), 或常简称为“气候敏感度”. 为了

得到更显著的气候变化信号, 在这类试验中常采用 4

倍 CO2 浓度的强迫场(Bryan 等, 1982; Gregory 等, 

2004). 由于一个耦合模式达到新的平衡态需要进行

长期积分, 考虑到效率和成本问题, 在 AR4 中用一

个大气模式与一个不考虑海洋动力过程的“平板”海

洋模式 (slab-ocean) 进行耦合来估计气候敏感度

(Randall 等, 2007). 这种简化的耦合模式运行几十年

就能达到新的平衡态. 前人研究表明平板耦合方法

可以较好地估计完全耦合模式的 ESC(Danabasoglu

等, 2009). 尽管如此, 平板耦合模式与用于气候预估

的完全耦合模式还是有很大的不同. 为了克服敏感

度的估计和未来气候预估所用模式的不同导致的不

确定性, Gregory 等(2004)提出直接从全耦合模式模拟

过程中的非平衡态阶段来估计 ECS 的方法(简称

“Gregory方法”). Li等(2012)比较了Gregory回归法的

估计值和全耦合模式达到平衡态的真值, 指出前者

的误差不超过 10%. 基于 Gregory 方法设计的 4 倍

CO2 试验(abrupt4xCO2)已经成为国际耦合模式比较

计划(CMIP5)用于考察耦合模式对温室气体敏感度的

标准试验(Taylor 等, 2012).  

中国科学院大气物理研究所(IAP)的 LASG 实验

室致力于发展气候系统模式 FGOALS. 其中两个版本

的 FGOALS 模式(详见第 1 节)参加了 CMIP5 计划. 然

而, 关于这两个模式在 4 倍 CO2强迫下的敏感度还没

有研究. 图 1 显示了 4 倍 CO2强迫试验中 FGOALS 两

个模式 SAT 的响应T 的时间序列(相对于固定工业革

命前 CO2浓度的参照试验). 可以看出T 在最初的 20

年中增长迅速, 随后变慢. 基于该特征, 本文将 SAT 
 

 
图 1  4 倍 CO2浓度情景下 150 年全球平均 SAT 响应的 

时间序列 

相对于参照试验 

对特定 CO2 强迫的响应分为“快响应”阶段和“慢响应”

阶段. 在快响应阶段, FGOALS-s2 和 FGOALS-g2 的

T 趋势分别为 3.18 和 2.06 K (20 a)1; 在慢响应阶段

分别为 0.51 和 0.61 K (50 a)1. 由于这两个模式中给

定的 CO2 的浓度是相同的, 快慢响应阶段的反馈过

程决定了最终的平衡态气候敏感度 ECS. 为了理解

两个版本的 FGOALS 模式对相同 CO2 强迫的响应不

同的原因, 本文比较了它们的敏感度, 并分析了影响

敏感度的物理过程. 本文结果表明, FGOALS-s2 的敏

感度高于 FGOALS-g2, 原因是该模式中水汽含量增

加和海冰减少速度都过快, 使得正反馈过程偏强.  

1  模式和试验 

FGOALS-g2 和 FGOALS-s2 是由 LASG/IAP 发展

的“灵活的全球海洋-大气-陆地系统”(FGOALS)模式

的两个版本. 它们均参加了 CMIP5 试验. FGOALS-g2

的大气分量(GAMIL2)采用等面积格点网格, 其纬度

分布在低纬较密 , 在高纬较疏 ; 水平分辨率约

2.8°ൈ3°, 垂直方向采用坐标,	 共 26 层. FGOALS-s2

的大气分量(SAMIL2)采用 R42 谱方法离散, 水平分

辨率约 2.8°ൈ1.7°, 垂直方向采用混合坐标, 分 26 层. 

两个版本采用的海洋模式相同(LICOM2), 水平分辨

率 1°×1°, 垂直方向为 z 坐标, 分 30 层. FGOALS-g2

和 FGOALS-s2 采用的海冰模式分别是 CICE4 和

CSIM5(Li 等, 2013; Bao 等, 2013). FGOALS-g2 使用

δ-Eddington 近似方法(Briegleb, 1992)计算短波的吸

收, 以及基于吸收率/发射率公式计算大气中长波辐

射传输(Ramanathan 等, 1986). 此外采用了一个诊断

的 Slingo 方案来计算云量(Slingo, 1987), 计算过程依

赖于相对湿度、水汽、大气稳定度以及对流质量通量

(Collins 等, 2004). FGOALS-s2 中云的诊断方案基于

垂直运动和相对湿度(Liu 等, 1997); 辐射的计算使用

了改进的 Edwards-Slingo 方案(Edwards 等, 1996; Sun

等, 1999a, 1999b). 关于 FGOALS 模式的详细信息, 

参见 Li 等(2013)和 Bao 等(2013).  

本文使用的是 CMIP5 试验清单中的一个基准敏

感度试验 abrupt4xCO2, 可称其为“瞬间 4 倍 CO2 试

验”. 该试验适用于 Gregory 回归分析法(Gregory 等, 

2004), 是唯一能够确定气候敏感度的试验. 该试验

由 4 倍 CO2情景所驱动, 即从工业革命前参照试验的

某一时刻开始, 瞬间加入 4 倍于工业革命前的 CO2
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浓度, 然后保持该浓度不变积分 150 年(Taylor 等, 

2012). 模式输出的 SAT 相当于通常使用的 2 m 高度

处的气温. 模式可将大气层顶(TOA)的辐射分为长波

和短波分量分别输出, 其中不仅有“全天(all-sky)”辐

射通量 , 而且有在关闭云的辐射效应后的 “晴空

(clear-sky)”辐射通量. 本文所用到的辐射通量均以向

下为正, 并通过TOA的全天和晴空辐射通量定义有云

和无云条件下的辐射效应(Ramanathan 等, 1989). 此

外, 为理解 FGOALS 两个模式版本中不同的反馈过

程, 本文分析了温度廓线、比湿廓线、海冰密集度、

云量和云水路径等物理量; 分析包括了整个 150年的

模拟时段.  

2  ECS 的估计方法 

ESC 定义为在 2 倍工业革命前 CO2 浓度辐射强

迫下, 气候系统达到新的平衡态后全球平均 SAT 的

变化. Gregory 等(2008)对“强迫”定义为在出现任何气

候响应之前, 由强迫因子(本文中即为 4 倍 CO2 浓度)

导致的 TOA 处非零的净辐射通量.  

基于瞬间 4 倍 CO2 试验, ECS 以及“强迫”值可以

通过 Gregory 方法(2004)诊断得到. 具体方法是, 在

一阶近似下, 强迫、反馈和响应的关系可以表示为  

 N = F + T, (1) 

其中, N 为 TOA 处净辐射通量; F 为由强迫因子产生

的辐射强迫; 称为反馈因子, 是气候敏感度因子的

倒数; T 为全球平均 SAT 相对于参照试验的变化.  

假定在模式积分过程中 F 和均为常数, 对T

和 N 进行线性拟合, 可以在 N 轴的截距处得到 F 的

值(此时没有任何 SAT 响应出现, T=0), 在T 轴的截

距处得到平衡温度响应Teqm 的值(耦合系统充分响应

后达到新的平衡态, N=0). 的值为拟合直线的斜率.  

事实上气候响应是非线性的, 并非一个常数

(Boer 等, 2003). 强迫值 F 和Teqm 应当分开估计. 由

于用回归法估计的强迫值 F 依赖于所取年份的多少, 

Hansen等(2005)提出使用最初 10~30年的数据较为合

适. 本文使用前 20 年的模式结果来估计辐射强迫 F, 

而采用后 130 年的数据来估计平衡温度响应Teqm. 

图 1 表明这种时间划分与 SAT 响应的快慢阶段相一

致, 较为合理. 在气候敏感度与 CO2 浓度的对数成正

比的假定下(Manabe 等, 1985), ECS 可以直接由估计

的Teqm 除以 2 得到(Andrews 等, 2012).  

尽管用 Gregory 回归法在T=0 的极限处可以估

计出 CO2 辐射强迫值, 由于我们用“响应”来估算“强

迫”, 所估算出的强迫值包含了若干快速反馈过程的

影响, 例如平流层调整, 云、水汽-递减率反馈以及陆

面过程等(Gregory等, 2004, 2008; Hansen等, 2005). 为

了更清楚地显示上述不同过程的影响, 本文进一步将

TOA 的辐射通量分解为晴空长波(LN)、晴空短波(SN), 

云长波(LC)和云短波(SC)分量(Gregory 等, 2008), 考

察与每个分量有关的强迫值和反馈过程. 在不考虑云

的辐射效应下, 模式可直接输出 LN 和 SN; LC 和 SC

则分别为晴空与全天的长波、短波辐射通量之差.  

SAT 对温室气体强迫的响应在空间上是不均匀

的. 图 2 给出了 4 倍 CO2 浓度强迫下两个 FGOALS

模式 150 年平均增温的空间分布. 可以看出, 两个模

式中陆地的增温强于海洋, 高纬的增温强于低纬, 特

别是北半球的极区(图 2). FGOALS-s2 中南半球及北

极极区的增温均强于 FGOALS-g2, 而北大西洋地区

则出现增温的极小值, 甚至有微弱的变冷(图 2(b)), 

这可能与大西洋经向翻转环流的变化有关. 这表明

区域 SAT 对温室气体辐射强迫的响应受到局地热量

收支机制的影响, 较为复杂, 而全球平均 SAT 的响

应则直接与 TOA 的辐射收支相联系, 使得不同模式

的气候敏感度在全球尺度上更具可比性.  

考察模式的气候响应和敏感度, 需要与模式的

参照试验进行比较. 500 年工业革命前参照试验显示, 

FGOALS-s2 中全球平均 SAT 比 FGOALS-g2 高出约

0.51 K( 图 3(a)). 参 照 试 验 中 FGOALS-g2 和

FGOALS-s2 均有微弱的变冷趋势, SAT 的漂移分别

为0.03 和0.04 K (100 a)1(图 3(a)). FGOALS-g2 和

FGOALS-s2 中TOA 处的净辐射并没有完全平衡, 分别

有3.30和0.87 W m2向下的净辐射通量, 并且存在0.01 

和 0.02 W m2 (100 a)1的漂移(图 3(b)). 因此, 为了消

除模式气候漂移的影响, 在进行分析之前, abrupt4x- 

CO2 试验数据均扣除了工业革命前参照试验的结果.  

3  结果分析 

在下文的分析中, 我们首先比较两个 FGOALS

模式中 4 倍 CO2辐射强迫的差异, 分析了快响应阶段

晴空/云反馈对强迫估计值的贡献. 接着计算了两个

模式的 ECS, 并比较了快响应和慢响应阶段的反馈

过程对 ECS 的贡献.  
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图 2  4 倍 CO2浓度情景下 150 年平均 SAT 响应的空间分布 
相对于参照试验. (a) FGOALS-g2; (b) FGOALS-s2 

3.1  强迫值及其包含的反馈过程 

图 4 给出 Gregory 的回归分析法的结果. 通过拟

合前 20 年(即所谓的快响应阶段)的数据, 在纵坐标

的截距处估计 4 倍 CO2 产生的辐射强迫. 2 倍 CO2 辐

射强迫(4 倍 CO2 强迫的一半)估计值在 FGOALS-g2

中为(3.64±0.15) W m2, FGOALS-s2 中为(3.90±0.20) 

W m2(表 1). 表 1 中的不确定性为估计值±1 倍的标准

差. 此方法估计的 2 倍 CO2辐射强迫接近于其理论值

3.71 W m2(Myhre 等, 1998; Forster 等, 2006)以及由

Gregory 等(2004)给出的参考值(3.74±0.08) W m2. 两

个版本的 FGOALS 模式中 CO2 辐射强迫的差异远小

于 CMIP3 模式(Gregory 等, 2008)以及其他 CMIP5 模

式(Andrews 等, 2012)之间的离差.  

为了揭示短波/长波、晴空/云分量对估计强迫值

的影响, 图 5 将总强迫 F 线性分解为长波晴空强迫

FLN、短波晴空强迫 FSN、长波云强迫 FLC 和短波云强

迫 FSC 四个部分, 其分别为 TOA 处的 LN, SN, LC 和

SC 辐射分量与T 拟合的直线在纵轴的截距. 可以看

出, 由于 CO2 对长波的吸收作用, 两个模式的总强迫

F 由 FLN主导, 这与 CMIP3 模式(Gregory 等, 2008)以

及其他 CMIP5 模式(Andrews 等, 2012)的结果相一致.  

与总强迫 F 不同 ,  FGOALS-s2 的 F L N 比

FGOALS-g2 明显偏大(图 5, 表 1). FLN 的不同可能部

分源于两个大气环流模式(AGCM)中采用的辐射方

案的差异. FGOALS-s2 的 AGCM 分量采用了改进的

Edwards-Slingo 方案(Sun 等, 1999a), 而 FGOALS-g2

的 AGCM 分量则采用了 Ramanathan-Downey 方案

(Ramanathan 等, 1986). 尽管如此, 基于回归法用“响

应”估计“强迫”的特点, FLN 的估计中实际包含了长波

晴空反馈LN的影响. 由表 1 还可看到, FGOALS-s2 中

较强的 FLN 与较弱的LN 对应(即长波负反馈较弱),  
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图 3  500 年工业革命前参照试验 

(a) 全球平均 SAT; (b) TOA 处的净辐射通量, 以及对应的线性趋势(粗实线) 

FGOALS-g2正好相反. 因此, 与LN有关的过程对FLN

的贡献在 FGOALS-g2 和 FGOALS-s2 中有所不同, 下

文将对此进行进一步分析.  

长波晴空反馈LN 是最强的负反馈(图 5), 其中

包括了黑体辐射和温度递减率负反馈以及水汽正反

馈过程(Colman, 2003). 对流层中的水汽能够通过增

强温室效应放大由 CO2 导致的增暖; 相反, 更暖的大

气和地表能够遵循 Stefan-Boltzmann 定律, 发射更多

的长波, 以冷却气候系统. 此外, 热带对流层上层的

增暖大于下层, 引起温度垂直递减率减小(是水汽增

多的结果), 使得大气层结趋于稳定, 令地气系统射

出的长波辐射增多(Hansen 等, 1981), 从而部分抵消

水汽的正反馈作用, 它们的综合作用被称为“水汽-递

减率反馈”. 为了理解两个模式不同的 FLN, 如图 6 所

示, 将 FLN 分解为地面长波(LS)和晴空大气长波(LA)

所贡献的强迫分量 FLS 和 FLA. LA 为晴空 TOA 出射

长波 LN 与 LS 之差, 反映了大气中的温室气体对向

外出射长波的截留作用. FLA量值几乎与FLN相同, 包

含了 CO2 的辐射强迫以及水汽-递减率反馈的影响, 

而包含了黑体辐射负反馈的 FLS 与 FLA 相比可以忽略

(图 7(a), 表 1). 水汽是最重要的温室气体, 在变暖的

气候中能够导致最强的正反馈(Colman, 2003). 在增

加 CO2 浓度的情况下, 水汽的正反馈增加了 TOA 处

温室气体的强迫(Held 等, 2000). 温度递减率反馈为

一般为负值, 能够部分抵消水汽的正反馈作用, 但在

两个模式中总的LA 仍然是正值(图 6, 7(a)), 因此 
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图 4  4 倍 CO2浓度情景下, 全球平均 TOA 处的净辐射通

量与 SAT 响应的关系 
相对于参照试验. (a) FGOALS-g2; (b) FGOALS-s2. 强迫 F4xCO2为纵

坐标截距, 通过快响应阶段(前 20 年)数据拟合外推得到, 对应斜率

为fast. 平衡温度响应Teqm 为横坐标截距, 通过慢响应阶段(后 130 

年)数据拟合外推得到, 对应斜率为slow 

水汽的反馈在水汽-递减率反馈中起主导作用.  

为进一步比较两个模式中水汽的正反馈作用 , 

图 8 给出了 FGOALS-s2 与 FGOALS-g2 的温度与比

湿垂直廓线之差. 在 FGOALS-s2 中, 最显著的暖异

常位于对流层 300~700 hPa(图 8(a)). 这一特征反映了

水汽和湿绝热过程的影响. 由于对流层低层的水汽

含量比高层多, 在气候状态变化的情况下(比如 4 倍

CO2 浓度情景下), 如果出现异常的上升运动, 气块

在对流层中高层凝结释放潜热, 其增温程度比低层

更强. 同时, 增暖的环境升高了饱和水汽压和大气容

纳水汽的能力 , 其结果正如图 8(b)比湿廓线所示 , 

FGOALS-s2 中水汽响应更为显著.  

尽管与云特性有关的强迫分量 FLC 和 FSC 比 FLN 

表 1  基于 FGOALS 模式 4 倍 CO2 浓度情景试验

(abrupt4xCO2)估计的辐射强迫值、反馈因子、平衡态温 
度响应及其长波/短波、晴空/云各分量 a) 

 FGOALS-g2 FGOALS-s2 

辐射强迫 
(W m2) 

FLN 8.13±0.08 10.01±0.12 

FSN 0.17±0.06 0.06±0.11 
FLC 0.78±0.12 1.23±0.15 
FSC 0.09±0.21 1.01±0.52 
FNET 7.27±0.30 7.71±0.41 

FLS 0.54±0.09 0.13±0.10 

FLA 7.59±0.12 9.89±0.14 

反馈因子 
(W m2 K1) 

LN 
1.78±0.03 

(1.72±0.02) 
1.37±0.03 

(1.49±0.03) 

SN 
0.70±0.02 

(1.05±0.02) 
0.89±0.03 

 (1.13±0.04) 

LC 
0.07±0.04 

(0.18±0.02) 
0.03±0.04 

 (0.28±0.03) 

SC 
0.36±0.07 

 (0.16±0.04) 
0.40±0.13 

(0.66±0.12) 

NET 
1.37±0.10 

 (0.65±0.05) 
0.91±0.11 

(0.74±0.09) 

LS 
5.40±0.03 

(5.28±0.02) 
5.20±0.02 

(5.16±0.03) 

LA 
3.62±0.04 

(3.56±0.02) 
3.83±0.04 

(3.67±0.05) 
平衡态温度(K) 7.4 9.0 

a) 数值的不确定性表示为±1 倍标准差. 对于反馈因子, 括号

内表示慢响应阶段的值, 无括号表示快响应阶段的值 

小得多, 但它们能够通过抵消 FLN 的正值而对估计的

总强迫 F 有所贡献, 这一特点在 FGOALS-s2 中表现

尤为显著(图 7(a)). FLC 在两个模式中均为负值(图 5, 

图 7(a)), 表明云对 CO2 强迫的响应增强了出射长波, 

进而减弱了水汽引起的辐射强迫增强的幅度 . 在

FGOALS-s2 中 FSC 的作用与 FLC 类似, 云的响应增加

了短波的反照率. 但 FSC 分量在 FGOALS-g2 中很弱, 

可以忽略(图 7(a)). 从表 1 可以看出, FSC 的不确定性

是总强迫 F 不确定性的主要来源.  

两个模式结果均表明, 在全球尺度上与晴空短

波反馈SN 有关的强迫分量 FSN 在总强迫 F 中所占的

比重很小(图 7(a)). 由于影响晴空短波反馈过程的主

要是冰雪反照率的变化, 这意味着高纬度冰雪反照

率变化对晴空短波的影响仅仅是对 CO2 强迫下系统

温度升高的响应, 其在快响应阶段对总强迫F的贡献

很小.  

3.2  ECS 与相关的反馈过程 

在慢响应阶段, 使用 21~150 年的数据估计平衡

态温度响应Teqm(图 4), 其值的一半作为对 ECS 的估 
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图 5  快响应阶段 TOA 处的净辐射强迫和反馈及其四个分量 
(a) FGOALS-g2; (b) FGOALS-s2.  

 

图 6  快响应阶段 TOA 处晴空长波及其两个分量 
(a) FGOALS-g2; (b) FGOALS-s2 

 
计. ECS 在 FGOALS-g2 和 FGOALS-s2 中分别约为

3.7 和 4.5 K. 由图 4可见, Teqm的大小是由快响应阶

段和慢响应阶段的反馈强度fast 和slow 共同决定的. 

负反馈fast 和slow 越强(绝对值越大), 气候敏感度越

小. 根据图4中拟合的直线可见, 在T=0处的强迫值

也会影响的Teqm 大小; 较大的强迫 F 下更易出现较

大的Teqm. 这里重点讨论反馈过程对 ECS 的影响. 

由图 4 和表 1 可以看出, FGOALS-s2 与 FGOALS-g2 的

fast 之差约为 0.5 W m2 K1, 是slow 之差(约0.1 W 

m2 K1)的 5 倍左右. 此外, 图 4 显示, 快响应阶段结

束后 FGOALS-g2 中 TOA 处不平衡的辐射通量约为

2.2 W m2, 而在 FGOALS-s2 中仍剩余 3.4 W m2. 此

时净通量的差异(约 1.2 W m2)远大于估计的强迫 F 的

差异(约 0.4 W m2). 因此, 在快响应阶段 FGOALS-s2

的负反馈fast较弱, 是其平衡敏感度较大的主要原因.  

为了理解短波/长波、晴空/云反馈的不同贡献, 

将净反馈fast 和slow 进一步分解为各分量LN, SN, 

LC 和SC(图 7(b)). 在快响应阶段, FGOALS-s2 和

FGOALS-g2 的LN 和SN 分量的差别分别约为 0.4 和

0.2 W m2 K1, 对净反馈fast的差异(约 0.5 W m2 K1)

起主要贡献. 在 FGOALS-s2 中, 长波晴空负反馈LN

较弱 ,  而短波晴空正反馈S N 较强 .  如前文所言 ,  
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图 7  FGOALS-g2 和 FGOALS-s2 中估计的强迫(a)和快响

应、慢响应阶段反馈因子(b)及其对应各分量的比较 

 
FGOALS-s2 中较弱的LN 与包含在LA 中较强的水汽

正反馈有关. 两个模式LA 的差异(约 0.2 W m2 K1)

能解释LN 差异的 50%左右 , 其余的 50%来源于

FGOALS-s2 中较弱的地表黑体辐射反馈LS, 即

FGOALS-s2 中地表发射的长波对强迫的响应较弱

(表 1).  

两个模式云反馈的差别贡献了fast 差异中其余

的0.1 W m2 K1(表 1), 其中长波云反馈LC 的差异

是主要部分 . LC 在 FGOALS-g2 中为正值 , 在

FGOALS-s2 略为负值并且有相对较大的不确定性(表

1), 表明两个模式中的长波云响应可能是不同的且较

为复杂. 与估计 CO2 辐射强迫的不确定性类似, 短波

云反馈过程的不确定性是快响应阶段总反馈fast 不

确定性的主要来源(表 1). 

短波晴空反馈SN 是最强的正反馈(图 7(b)), 包

含了由于高纬度冰雪反照率反馈引起的地表反照率 

 

图 8  4 倍 CO2浓度情景下, FGOALS-s2 和 FGOALS-g2 中

全球平均的温度廓线(a)和比湿廓线(b)之差 

相对于参照试验 

的减少(Colman, 2003; Winton, 2006). 在快响应阶段, 

FGOALS-s2 中的海冰密集度比 FGOALS-g2 下降得

更快(图 9(a)), 并且主要是由北极地区海冰的融化所

贡献(图 9(b),(c)). 两个模式中海冰密集度对CO2辐射

强迫的响应表明 FGOALS-s2 中的反照率正反馈比

FGOALS-g2 更强, 使得SN 也更强. 综上, 快响应阶

段 FGOALS-s2 中fast 反馈较弱主要因为该模式中水

汽和反照率的正反馈较强, 而黑体辐射负反馈较弱.  

在慢响应阶段, LN 和SN 的特征与快响应阶段

类似(图 7(b)). 不同之处在于 FGOALS-s2 中与SN 相

联系的海冰的减少, 主要出现在南极附近而不是北

极地区(图 9(c)). 较弱的负反馈LN 和较强的正反馈

SN 会使得 FGOALS-s2 在慢响应阶段的总负反馈也 
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图 9  4 倍 CO2浓度情景下, 11 年滑动平均海冰密集度对增

暖的响应 
相对于参照试验. (a) 全球; (b) 北半球; (c) 南半球 

较弱 . 事实上 FGOALS-s2 的总负反馈 slow 比

FGOALS-g2 稍强, 有助于减小 FGOALS-s2 的平衡态

敏感度(图 4). 与快响应阶段不同 , 慢响应阶段中

FGOALS-s2 的云短波负反馈SC 比 FGOALS-g2 强约

0.5 W m2 K1, 是 4 个反馈分量中差异最大的(图

7(b), 表 1). 因此, FGOALS-s2 较强的slow 主要是由

较强的SC 贡献的.  

考虑到云反馈的复杂性, 本文进一步考察了两

个模式中总云量和云水路径的响应, 这两个量通常

会 影 响 短 波 云 辐 射 过 程 (Somerville 等 , 1984; 

Roeckner 等, 1987). 总云量和云水路径的增加能够增

大云的反照率, 加强云短波辐射强迫. 由图 10 可见, 

总云量和云水路径随着气候变暖而增加, 形成云短

波负反馈, 在 FGOALS-s2 中尤其明显. 特别是云水

的响应在两个模式中差别很大. FGOALS-g2 中的云

水对增暖的响应非常微弱 , 几乎没有响应 , 导致

FGOALS-g2 中的云短波负反馈比 FGOALS-s2 要弱

得多.  

此外, 慢响应阶段的LC在两个模式中均为正值, 

并且在 FGOALS-s2 中稍强. 为了理解LC的不同的原

因, 图 10 中比较了两个模式的高云量. FGOALS-s2 中

的高云量响应强于 FGOALS-g2, 会导致 FGOALS-s2

出现更强的长波云辐射正反馈(图 7(b))(Wetherald 等, 

1988). FGOALS-s2 云水路径的响应偏强也有利于产

生较强的长波云正反馈(Taylor et al., 1992).  

总之, 与 FGOALS-g2相比而言, 虽然 FGOALS-s2

在慢响应阶段(后 130 年)的净云负反馈较强, 有助于

减弱其敏感度, 但是快响应阶段(前 20 年)较强的水

汽和反照率正反馈的作用超过了来自云的负反馈作

用, 最终导致 FGOALS-s2 气候系统敏感度更高.  

4  结论 

为了理解在相同 CO2强迫下 IAP/LASG FGOALS

模式的两个版本 FGOALS-g2 和 FGOALS-s2 模拟的

SAT响应不同的原因, 本文使用 4倍CO2浓度情景下

的基准试验 abrupt4xCO2, 研究了两个模式的气候敏

感度. 模式的平衡态敏感度通过Gregory回归法估计. 

在整个 150 年的模拟时段中, 前 20 年和后 130 年的

数据分别用来估计 CO2 的辐射强迫值和 ECS. 这两

个时段各对应 SAT 变化的快响应和慢响应阶段. 快

响应阶段升温速率约为慢响应阶段的10倍. 为了理解

不同过程对敏感度的相对贡献, 本文将强迫和反馈分

解为长波/短波、晴空/云各个分量. 主要结论如下:  

(1) 4 倍 CO2 的辐射强迫在 FGOALS-g2 和

FGOALS-s2 中分别为 7.27 和 7.71 W m2. 强迫值的

估计包含了快响应阶段不同反馈过程的影响, 其中

以长波晴空反馈LN 为主. 较弱的LN 负反馈对应着

较大的强迫估计值 . LN 包含了水汽正反馈过程 . 

FGOALS-s2 中水汽响应更快, 导致LN 较弱, 使估计

的 CO2 强迫值较大. 两个模式中与云过程有关的强

迫分量为负值, 能够部分抵消由水汽引起的增强的

辐射强迫. 估计强迫值的不确定性主要来源于云短

波过程.  
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图 10  4 倍 CO2浓度情景下, 总云量、高云量和云水(液态水)路径对增暖的响应 
相对于参照试验. 蓝色, FGOALS-g2; 红色, FGOALS-s2 

(2) 估计的 ECS 在 FGOALS-g2 和 FGOALS-s2

中分别约为 3.7和 4.5 K. FGOALS-s2在快响应阶段的

总(负)反馈fast 偏弱, 是其具有较大的敏感度的主要

原因. FGOALS-s2 较弱的fast 是长波和短波晴空反馈

过程共同作用的结果, 其分别与更快的水汽增加和

海冰的减少有关. 与 FGOALS-g2 不同, FGOALS-s2

在快响应阶段海冰的变化主要表现为北极地区海冰

的急剧减少.  

慢响应阶段的晴空反馈特征与快响应阶段相似, 

表现为 FGOALS-s2 中更强的水汽响应以及南极地区

海冰的迅速减少. 然而慢响应阶段 FGOALS-s2 的总

(负)反馈slow 比 FGOALS-g2 稍强, 这有助于减小该

模式的平衡态敏感度. FGOALS-s2 中较强的slow 归

因为较强的短波云负反馈作用, 表现为更强的总云

量以及云水路径的正响应. 此外, FGOALS-s2 较强的

长波云正反馈LC 与更强的高云量响应有关. 短波云

辐射反馈的不确定性是估计的总反馈不确定性的主

要来源. 
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