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摘 要： 未来降水预估是旱涝预防预警的重要依据，是全球气候变化研究的重要内容 . 本研究基

于国际耦合模式比较计划第六阶段（CMIP6）的 20 个气候模式，采用空间插值与偏差校正相结合的

空间降尺度方法，结合 GIS 分析手段，基于共享社会经济路径（SSPs）框架，预估中等（SSP2-4. 5）、

高（SSP5-8. 5）辐射强迫情景下鄱阳湖流域未来降水变化 . 结果表明，两种情景下，流域大雨频率

和年最大日降水显著增加，而年降水频率与小雨频率显著减小，高排放情景下这种分化加强 . 这表

明未来流域降水在年内时间上分布更加集中 . 进一步引入基尼系数量化降水时间集中度变化，结

果表明：气候变暖背景下降水集中度增强，且高排放情景下增幅更大 . 降水对温度变化的响应分析

显示，气候变暖可以显著解释降水的变化（p<0. 1），年降水频率、小雨频率、大雨频率、年最大日降

水及降水集中度对温度升高的响应分别为-0. 47%·K-1、-1. 71%·K-1、2. 73%·K-1、7. 75%·K-1

和 0. 39%·K-1. 本研究结果可为流域水资源管理规划及防洪抗旱等提供科学依据 .
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鄱阳湖流域是我国重要的商品粮基地，也是长

江经济带的重要部分 . 然而近半个多世纪流域旱涝

频发［1-4］，直接威胁人类生命财产安全 . 例如，1998年

的大洪水导致鄱阳湖流域大量农田被毁，4. 6万 hm2

耕地被淹没，造成直接经济损失达 376. 8 亿元［3］；

2007 年流域发生严重干旱，不仅造成粮食减产，还

导致湖泊持续低水位，严重威胁湖泊水质及湿地

生态安全［4］. 降水是形成洪旱灾害的关键因素，预

估流域未来降水变化特征，有助于洪旱灾害预防

预警，是国家应对气候变化、落实防灾减灾战略的

重要需求 .  
近年来，第五阶段国际耦合模式比较计划

（Coupled Model Intercomparison Project Phase 5，
CMIP5）数据在降水预估研究中得到广泛应用［5-9］，

但其模拟结果普遍存在湿偏差 . 例如，Xu 等［5］在对

中国区域降水的评估中发现，大部分模式的降水量

高于观测值；陈晓晨等［6］指出模式降水存在系统性

偏多；在青藏高原地区，Su 等［7］发现多数模式对降

水的模拟偏高 . 国际耦合模式比较计划第六阶段

（Coupled Model Intercomparison Project Phase 6，
CMIP6）作为新一代模式比较计划，有望提升气候

模拟的可靠性 . 与 CMIP5 相比，CMIP6 模拟试验

更加完善，情景设计更为全面：在模拟试验设置方

面，纳入更加复杂的物理过程，采用更高的分辨

率［8-9］；在未来情景设定方面，将共享社会经济路径

（shared socioeconomic pathways，SSPs）与典型浓

度 路 径（representative concentration pathways，
RCPs）结合，形成更科学的预估框架，有助于未来

科学预估［10］. 已有研究也表明，CMIP6 的模拟性能

优于 CMIP5［11-15］. 例如，Lin 等［11］发现，在对亚洲中

高纬地区极端降水的气候态和未来变化趋势的模

拟上，CMIP6 结果与观测的相关性较 CMIP5 更
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高；王予等［12］指出，CMIP6 集合模拟在中国区域的

平 均 相 对 误 差 较 CMIP5 更 小 ；Zhu 等［13］发 现 ，

CMIP6 模式在模拟气候态与年际变率方面，均优

于 CMIP5；Lun 等［14］的研究表明，在青藏高原地区，

CMIP6 降水模拟偏差较 CMIP5 小；陈活泼等［15］发

现，CMIP6 模型在极端气候及其趋势的模拟上较

CMIP5总体有所提升 . 因此，利用 CMIP6模式开展

未来降水预估，有望降低不确定性，为流域尺度的

气候变化研究和水资源管理提供可靠的科学依据 .
目前，关于鄱阳湖流域气候变化研究多以观测

资料或 CMIP5 模式数据为支撑［16-20］. 例如，郭华

等［16］基于 14 个站点观测数据分析了 1961—2003 年

流域降水趋势，发现 1990 年出现突变并呈显著上

升趋势；霍雨等［17］通过对 1950—2005 年降水序列

的分析，揭示了流域年降水量增加；高冰等［18］基于

1961—2010 年观测资料发现，极端降水显著增加，

而降水频率显著减少；占明锦等［19］基于 CMIP5 模

式数据（1980—2060 年）的预估表明，未来气温升

高而年降水趋势不明显，且年际波动较大；李克诚

等［20］利用 CMIP5 与观测资料，发现未来气温持续

升高，降水呈现“先增后减”的特征 . 然而，现有鄱

阳湖流域气候变化研究多聚焦历史时期降水特征

（如时空分布、趋势变化）的评估与归因，对未来情

景下降水预估关注不足 . 尽管部分研究涉及未来

降水预估，其仍以 CMIP5 模式为主要工具，基于

CMIP6 模式开展鄱阳湖流域降水预估的研究较为

少见；并且以往的未来预估工作通常基于有限数量

（不超过 10 个）的气候模式开展 . 基于 CMIP6 模式

的构建大样本量的多模式集合，开展未来气候变化

预估，有助于降低预估的不确定性 . 此外，这些研

究多侧重于降水总量、极端降水事件（如暴雨日数、

最大日降水量）及降水频率等常规指标，而对降水

时间分布不均性的指标（如降水集中度）关注不

足 . 降水集中度是量化降水时间分布不均程度的

关键指标［21］. 对降水集中度的研究，可揭示流域降

水的时空变化规律，为洪旱灾害的早期预警和风险

防控提供科学依据，有助于降低灾害损失 .
因此，本研究针对鄱阳湖流域未来降水预估，

聚焦以下两个关键问题：1） 在全球气候变暖背景

下，流域未来的极端降水，特别是降水在时间上的

集中程度将如何变化？2） 这种降水集中度的变化

对不同共享社会经济路径情景的响应有何异同？

为回答以上问题，研究选取 20 个 CMIP6 气候模

式，通过空间降尺度方法获取鄱阳湖流域尺度的未

来气候数据 . 在此基础上，系统评估包括降水频

率、强度在内的常规指标，并首次引入基尼系数定

量化表征降水集中度，旨在全面预估 SSP2-4. 5 和

SSP5-8. 5 情景下流域降水时空分布不均匀性的未

来变化特征 . 本研究结果可为流域水资源适应性管

理和防洪抗旱决策提供更为可靠的科学依据 .

1  研究区域及数据  

1. 1  研究区域概况　

鄱阳湖流域（24° 28'~30° 05' N，113° 30'~118°
30' E），南北跨度 620 km，东西跨度 490 km，其面积

约 16 万 km²，与中国江西省的行政区划重叠约

97%. 流域主要有赣江、抚河、信江、饶河、修水等

五大支流 . 流域属于亚热带湿润季风气候区，雨量

充沛、日照充足，多年平均蒸散发量约为 795 mm·a-1，

多年平均降水量约为 1 664 mm·a-1，年内降水主要

集中于 4—7 月，南部降水普遍大于北部；流域多年

平均气温约为 17. 5 ℃，在空间上表现为南高北低，

全年气温最高的月份为 7 月、8 月 . 降水时空分布

不均匀，极端水文事件频发，对流域内人类生命财

产、社会经济及生态环境等造成了严重的损失 .
1. 2  数据获取　

研究所用数据包括全球气候模式输出、地

面观测的降水与温度 . 选取 20 个 CMIP6 气候模

式（表 1），包括 GFDL-ESM4、MPI-ESM1-2-LR、

NorESM2- MM 等国际主流模式，覆盖不同气候系

统参数化方案 . 针对各模式，提取了历史实验

（historical，1850—2014 年）与未来情景（SSP2-4. 5
和 SSP5-8. 5，2015—2100 年）数据 . 其中，历史数

据用于模式偏差校正，并作为未来气候变化预估的

参考；未来情景数据用于分析流域降水的时空变化

特征，并定量评估温度变化对降水的影响 . 观测资

料来源于中国地面气候资料日值数据集（V3. 0），

包括流域内 26 个气象站（图 1a）1960—2016 年的逐

日降水、气温 . 为评估气候模式的模拟能力，研究将

模式历史时期（1986—2014年）与未来 SSP2-4. 5情

景（2015—2100 年）数 据 做 拼 接 ，并 选 取 1986—
2016 年作为气候态 .

2  研究方法  

2. 1  全球模式数据空间降尺度　

全球气候模式为未来气候预估提供了降水、气

温数据，但全球气候模式分辨率较粗糙，难以直接

应用于区域尺度研究，因此，需要进行空间降尺
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注：a、b、c 和 d 分别表示鄱阳湖流域气象站点分布、年降水量空间分布、鄱阳湖流域的位置和该区域 1961—2016 年温度变化 . 其中，年

降水量为 1961—2016 年多年平均值 .

图 1　鄱阳湖流域气象站分布及降水、温度分布特征

Fig. 1　Distribution of meteorological stations and distribution characteristics of 
precipitation and temperature over the Poyang Lake Basin

表 1　20 个国际耦合模式比较计划第六阶段（CMIP6）的气候模式

Tab.  1　20 Coupled Model Intercomparison Project Phase 6 （CMIP6） climate models

编号

1
2
3
4
5
6
7
8
9

10
11
12
13
14
15
16
17
18
19
20

GCMs
ACCESS-CM2

ACCESS-ESM1-5
CanESM5

CMCC-CM2-SR5
EC-Earth3

GFDL-CM4
GFDL-ESM4

HadGEM3-GC31-LL
INM-CM4-8
INM-CM5-0

IPSL-CM6A-LR
KACE-1-0-G

MIROC6
MIROC-ES2L

MPI-ESM1-2-HR
MPI-ESM1-2-LR

MRI-ESM2-0
NorESM2-LM
NorESM2-MM
UKESM1-0-LL

国家

澳大利亚

澳大利亚

加拿大

意大利

英国

美国

美国

英国

俄罗斯

俄罗斯

法国

韩国

日本

日本

德国

德国

日本

挪威

挪威

英国

机构

CSIRO-ARCCSS
CSIRO
CCCma
CMCC

EC-Earth-Consortium
NOAA-GFDL
NOAA-GFDL

MOHC
INM
INM
IPSL

NIMS-KMA
MIROC
MIROC
MPI-M
MPI-M

MRI
NCC
NCC

MOHC

网格数

144×192
145×192
64×128

288×192
256×512
180×288
180×288
192×144
120×180
120×180
90×144

192×144
128×256
128×64

192×384
96×192

160×320
144×96

288×192
192×144
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度 . 本研究采用空间插值与偏差校正相结合的方法

开展空间降尺度：首先使用双线性插值法从全球模

式输出中提取 26个气象站降水和温度，然后采用线

性缩放法［22］对每个站点分月份做偏差校正，如图 2
所示 .

关于偏差校正，先用线性缩放法构建历史时期

观测与模式之间的关系模型，得到偏差校正系数，

再根据此关系模型及偏差校正系数修正模式数

据 . 其中，降水的偏差校正系数为观测与气候模式

历史时期多年（1986—2016 年）月平均降水的比

值，温度的偏差校正系数为观测与气候模式多年月

平均气温的差值 . 研究逐站点、逐月开展偏差矫

正 . 具体计算公式如下：

P cor，d = P fu，d ×( P hisobs，ymon

P hisgcm，ymon
)， （1）

T cor，d = T fu，d +(T hisobs，ymon - T hisgcm，ymon ). （2）
其中，P cor，d、T cor，d 为空间降尺度后的日降水和气温，

P fu，d、T fu，d 为未来情景下 CMIP6 气候模式的原始日

降 水 和 气 温 ，P hisobs，ymon、T hisobs，ymon 为 历 史 时 期

（1986—2016 年）观测的多年月平均降水和气温，

P hisgcm，ymon、T hisgcm，ymon 为历史时期（1986—2016 年）气

候模式的多年月平均降水和气温 .

研究使用 Taylor 图［23］评估气候模式对流域降

水和气温的模拟能力，评估指标包括相关系数、标

准差及中心化均方根误差 .
2. 2  流域常规降水指标　

本研究利用降尺度方法获取了模式模拟的

1990—2100 年流域降水与温度，涵盖历史时期

（1990—2014 年）与未来情景（2016—2100 年）. 为

了预估未来降水相对历史时期的变化，分别计算

了模式历史时期、未来情景流域的降水频率、小雨

频率、大雨频率、年最大日降水等常规降水指标，

如表 2 所示 .

2. 3  流域降水集中度　

为了评估降水集中度变化，研究引入基尼系数

（G）［24］（式 3）.

G= 1 - 1
nx̄ ∑

n= 1

∞

( 2i- n- 1 ) xi， （3）

其中，n表示降水统计的时间单元总数，研究中为

365 或 366；xi表示统计时段内第 i个时间单元的降

水，研究中为第 i日的降水；x̄表示研究时段内降水

量均值，研究中为年平均日降水 .
基尼系数起源于经济学，最初用于衡量国民收

入分配的均匀程度，可定量反映变量分布的均匀

性，已被广泛应用于生态学、水文气象学及其他涉

及空间或时间分布均匀度的研究中 . 在降水研究

中，基尼系数能够有效刻画降水在时间上的集中程

度［25］，表征降水在时间上的不均匀特征 . 基尼系数

的数值在 0 到 1 之间 . 其数值越大，降水集中度越

高，降水分布越不均匀；反之亦然 .
研究利用基尼系数方法，量化鄱阳湖流域降水

的时间集中度，以评估降水时间分布不均匀的程

度 . 研究逐年逐站点计算年内降水集中度，再对每

年计算 26 个站点的基尼系数平均值作为该年的降

图 2　基于全球气候模式的鄱阳湖流域降水、温度的

空间降尺度

Fig. 2　Downscaling of meteorological elements in the 
Poyang Lake watershed based on the global climate model.

表 2　降水指标

Tab.  2　Precipitation index

指标名称

降水频率

小雨频率

大雨频率

年最大

日降水

缩写

Raindays

Lightraindays

Heavyraindays

RX1day

定义

年内日降水量大于 0 mm
的天数

年内日降水量大于 0 mm
且小于等于 10 mm 的天数

年内日降水量大于 25 mm
且小于等于 50 mm 的天数

年内最大日降水量

单位

d

d

d

mm·
d-1
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水集中度，最后分析连续多年（1990—2100 年）降

水集中度的变化特征 .

3  结果与分析  
3. 1  全球模式对鄱阳湖流域降水和温度模拟评估

本研究采用泰勒图，使用相关系数、标准差与

中心化均方根误差综合评估气候模式对降水与气

温的模拟能力 . 图 3 展示了 20 个 CMIP6 模式及其

多 模 式 集 合 平 均（multi-model ensemble mean， 
MME）在基准期对月平均降水（或气温）的模拟效

果，并对比空间降尺度处理前后的结果 .
在降水模拟方面，空间降尺度显著提升了

CMIP6 模式的模拟性能（图 3a、图 3b）. 未经降尺度

处理时，各模式相关系数普遍低于 0. 7，标准化的

标准差分布在 0. 6~1. 75 之间（图 3a）. 经过降尺度

后，多数模式的相关系数提高至 0. 95 以上，标准化

注：a~b 为 20 个气候模式及多模式集合平均基准期月平均降水量； c~d 为日最高气温； e~f为日最低气温的泰勒图； （a、c、e）、（b、d、f）
分别表示空间降尺度处理前、后的气候模式评估结果 .

图 3　气候模式对降水、温度的模拟评估

Fig. 3　Performance of CMIP6 models and their MME evaluated by Taylor diagrams
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标准差接近 1，模式间离散度明显减小，中心化均

方根误差均低于 0. 5（图 3b）. 结果表明，空间降尺

度有效改善了气候模式对降水空间分布的模拟能

力 . 此外，多模式集合平均的模拟效果优于大多数

单一模式，表现出较单一模式更高的相关系数和更

低的中心化均方根误差 .
在气温模拟方面，日最高气温与日最低气温均

表现出与降水相似的规律——空间降尺度处理，显

著提升了模式的模拟性能（图 3c、图 3d）. 未经降尺

度时，两气温要素的模拟值与观测值的相关系数均

低于 0. 8，标准化标准差分布在 0. 75~1. 2 之间，模

式之间的表现出明显的差异，多数模式的中心化均

方根误差在 0. 75~1. 0 左右（图 3c、图 3e）. 经降尺

度后，各模式对日最高、最低气温的模拟能力均显

著提高，相关系数均提升至约 0. 99，标准化标准差接

近 1，中心化均方根误差降至约 0. 15（图 3d、图 3f），表

明所有模式对两种气温变量均具备良好的模拟能

力 . 此外，多模式集合平均的模拟效果优于大多数

单一模式，表现为更高的相关系数、更接近 1 的标

准差以及更低的中心化均方根误差 .
综上，空间降尺度有效改善了 CMIP6 模式对

鄱阳湖流域降水、日最高气温和日最低气温的模拟

精度，为后续气候变化预估研究提供了可靠的数据

基础 .
3. 2  鄱阳湖流域未来降水量级与频率分析　

多 模 式 结 果 表 明 ，在 中 等（SSP2-4. 5）、高

（SSP5-8. 5）排放情景下，鄱阳湖流域降水呈现“量

级-频率”结构失衡：年最大日降水与大雨频率显著

增加，而降水频率与小雨频率趋于减少；且该分化

特征在高排放情景下更为显著（图 4、图 5）. 在

SSP2-4. 5 情景下，20 个模式中有 19 个（95%）模拟

出年最大日降水增加，其中 16 个结果达到显著水

平（p<0. 05）（图 4g、图 4o）；有 18 个模式（90%）模

拟出大雨频率增加，其中 14 个结果显著（图 4e、
图 4m）. 同时，15 个模式（75%）模拟出降水频率减

少，其中 11 个显著（图 4a、图 4i）；14 个模式（70%）

模 拟 出 小 雨 频 率 减 少 ，其 中 12 个 显 著（图 4c、
图 4r）. 这里的“显著”意味着这些变化在统计学上

并非偶然波动，而是具有较强的可靠性 . 相比之

下，SSP5-8. 5 情景下模式间的一致性和可靠性进

一步提高：模拟年最大日降水增加的模式中，有 17
个（占比 89%）结果显著（图 4h、图 4p）；模拟大雨频

率增加的模式中，有 15 个（占比 83%）显著（图 4f、
图 4n）. 与此同时，所有模式（100%）均模拟出降水

频率下降，其中 16 个显著（图 4b、图 4j）；20 个模式

中有 18 个（90%）模拟出小雨频率下降，其中 17 个

显著（图 4 d、图 4l）. 总体上，随着排放强度的升高，

模式在降水“量级-频率”分化上的一致性与结论

的统计可靠性均显著增强 . 这一现象的根本原因

在于高排放情景下温室气体辐射强迫效应较中等

排放情景更为强烈，放大了大气水循环信号，模式

间的不确定性信号相对变小，这使模拟结果表现出

更高的一致性与可靠性 . 该结论与 Zhang 等［22］的研

究一致 . 其符合“变暖背景下大气水循环加速导致

降水两极分化”的气候学规律，为流域未来气候风

险评估提供了有力的科学基础 .
降 水 概 率 分 布 结 果 也 表 现 出 同 样 的 特 征

（图 5）. 年最大日降水与大雨频率的概率密度曲线

右移且右尾延伸显著，极端强降水事件（如日降水

大于 100 mm）的发生概率增加（图 5 m~ 图 5 n、
图 5o~图 5p），其中 SSP5-8. 5（图 5n、图 5p）右尾概

率增幅明显高于 SSP2-4. 5（图 5m、图 5o）；降水频

率与小雨频率曲线左移，左尾延伸突出，极端少雨

事件（如连续 15 天无有效降水）概率降低（图 5i~
图 5j、图 5o~图 5p），SSP5-8. 5（图 5j、图 5l）左尾概

率减幅明显大于低排放情景（图 5i、图 5k）. 概率分

布变化本质上体现了“变暖提升大气持水能力”的

效应：依据克劳修斯-克拉佩龙方程，气温每升高

1 ℃，大气持水能力约增加 7%，水汽更易集中形成

强降水，弱降水因“水汽竞争劣势”被抑制，从而导

致降水分布两极分化 .
为降低单一模式预估的不确定性，研究计算了

多模式集合平均（MME）结果，以表征流域降水量

级-频率的整体变化（图 5a~图 5h）. 对比基准期

（1990—2014年）与未来期（2075—2099年）的年平均

值 ，在 SSP2-4. 5 情 景 下 ，年 最 大 日 降 水 由

78. 54 mm·d-1增至 90. 70 mm·d-1，增幅 15. 48%，变

化率 1. 40 mm·d-1·（10a）-1，大雨频率由 9. 86 d·a-1

增 至 11. 31 d·a-1，增 幅 14. 71%，变 化 率 0. 18 d·
（10a）-1；与此同时，降水频率与小雨频率分别由

339. 06 d·a-1和 204. 10 d·a-1减少至 335. 30 d·a-1和

196. 41 d·a-1，降幅 1. 11% 和 3. 77%，变化率分别

为 -0. 47 与 -0. 94 d·（10a）-1. 在 SSP5-8. 5 情景

下，这一分化趋势显著增强：年最大日降水与大雨

频率的增幅分别达到 31. 79% 与 21. 30%，而降水

频 率 与 小 雨 频 率 的 降 幅 则 扩 大 至 2. 68% 与

7. 79%，对应变化率的绝对值约为 SSP2-4. 5 情景

的两倍以上 . 总体而言，相较于低排放情景，高排
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放情景不仅显著放大了强降水的增加幅度，同时也

加剧了弱降水的减少，形成“强增-弱减”的双向放

大效应，导致降水年内分布更加不均匀，加剧未来

流域旱涝风险 .
3. 3  鄱阳湖流域未来降水集中度分析　

为定量评估未来降水年内分配的不均匀性，研

究计算了未来两种情景下流域年内降水集中度，并

将其与历史时期作比较 . 图 6 展示了 SSP2-45、
SSP5-85 情景下，1990—2100 年流域年内降水集

中度随时间的变化 .
对比多个单一模式的模拟结果发现，未来鄱阳

湖流域降水年内集中度呈现“整体普遍增加，高排

放情景下增幅更为显著”的特征（图 6）. 在 SSP2-4. 5
情景下，20 个模式中有 13 个（占 65%）模拟出降水

集中度增加趋势，其中 9个表现出统计显著性（图 6c），
这表明在该情景下流域降水集中化趋势的预估具

有较高可靠性 . 相比之下，SSP5-8. 5 情景下降水

集中度增加的模式数量增至 16 个（占 80%），其中

14 个通过显著性检验（图 6d），显著增加模式数量

较 SSP2-4. 5 情景更多（图 6c、图 6d）. 高排放情景

下降水增幅更为显著，其原因在于：高排放情景下

温室气体强迫较弱排放情景更强烈，加速了大气水

循环（水汽蒸发增强、大气持水能力提升），使强降

水事件更易发生且强度叠加；与此同时，小雨事件

因水汽优先供给强降水过程而减少，最终导致降水

集中度增加 .
整合两种情景的模式结果（共 40 个模式）发

现，鄱阳湖流域降水集中度变化具有极高的一致

性：40 个模式中有 37 个（占 93%）模拟出集中度增

加 趋 势 ，其 中 23 个（占 58%）通 过 显 著 性 检 验

（p<0. 05，图 6a~图 6d）. 这一高度一致性结果排

除了个别模式参数化偏差或边界条件设置差异对

注：a~h 分别展示了两种情景下，20 个气候模式极端降水的时间变化，横轴表示时间，纵轴表示 20 个气候模式，颜色表示极端降水；绿

色（或红色）箭头表示降水呈现出增加（或减少）趋势，星号表示具有显著性 p<0. 1；i~p 统计了两种情景下，20 个气候模式极端降水的线性

趋势 .

图 4　SSP2-4. 5、SSP5-8. 5 情景下，1990—2100 年不同气候模式年降水频率、小雨频率、大雨频率、

年最大日降水随时间变化的统计结果

Fig. 4　The statistical results of the annual precipitation frequency， light rain frequency， heavy rain frequency， 
and annual maximum daily precipitation over time in different climate models during 1990—2100 

under the SSP2-4. 5 and SSP5-8. 5 scenarios
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结论的干扰，表明“降水集中度增加”是未来流域气

候演变的主导特征，而非偶然模拟结果 .
为降低单一模式预估的不确定性，研究计算了

模式集合平均（MME）结果，以表征流域降水集中

度的整体变化（图 6e~图 6f）. 与大部分单一模式结

果一致，集合平均结果显示，两种情景下降水集中

度均呈显著增加趋势（p<0. 01）. 具体而言，SSP2-4. 5
情景下集中度变化率为 6. 8×10⁻⁴·10a-1，即每 10 年

基尼系数平均增加 6. 8×10⁻⁴，相较于 1985—2014
年基准期（G=0. 32），21 世纪末基尼系数将增至约

0. 34（图 6e）；SSP5-8. 5情景下变化率为 0. 02·10a-1，

即每 10 年基尼系数平均增加 0. 02，21 世纪末基尼

系数将增至约 0. 40（图 6f），其增幅约为前者的

29 倍 .
3. 4  鄱阳湖流域降水变化对温度的响应　

气候变暖是降水变化的一个重要因素［26-32］. 在

全球变暖背景下，陆面蒸发速率增强，空气饱和水

汽压增大［27］，使得季风区水汽通量加强且可降水量

显著增加［28］. 这将进一步导致：未来气候变暖背景

下，位于东亚季风区的鄱阳湖流域降水总量增加，

极端降水强度、频率增加；另一方面，温度上升会抑

制大气中水汽凝结的过程，导致小雨、无雨频率降

低，大雨、暴雨事件概率增加［29］.
为了定量分析降水对温度变化的响应，图 7

构建了降水指数与温度变化的线性关系，包括降

水频率（raindays）、小雨频率（lightrain）、大雨频率

（heavyrain）、年最大日降水量（RX1day）和降水集

中度（Gini index）等 5 个常规降水指标 . 结果显

示，降水指数变化与气候变暖之间存在极显著的

相关性，其中 4 个指数在统计上达到 p<0. 05 水

平，1 个达到 p<0. 1 水平 . 具体而言，随着温度升

高 ，降 水 频 率 和 小 雨 频 率 分 别 以 -1. 51 d·K-1

（-0. 47%·K-1）和 -3. 46 d·K-1（-1. 71%·K-1）

的速率显著下降，而大雨频率和年最大日降水则

以 0. 28 d·K-1（2. 73%·K-1）和 6. 99 mm∙d⁻¹∙a⁻¹·K-1

（7. 75%·K-1）的速率显著上升 . 同时，降水集中

度（以基尼系数衡量）随温度升高呈显著增加趋

势，变化率为 0. 003·K-1（0. 39%·K-1），表明流域

降水的时空分布将更加不均匀，强降水事件更集

中出现 .

注：a~h 展示了两种情景下，多模式集合平均降水随时间变化的线性趋势，阴影部分表示一个方差范围内的置信区间；i~p 展示了两种

情景下，基准期、未来三个时期极端降水的概率密度分布 . 未来三个时期分别为：2015—2039 年；2050—2074 年；2075—2099 年 .

图 5　SSP2-4. 5、SSP5-8. 5 情景下，1990—2100 年多模式集合平均极端降水的时间变化及其概率密度分布

Fig. 5　Temporal variation and probability density distribution of the extreme precipitation in 
the model ensemble during 1990—2100 under the SSP2-4. 5 and SSP5-8. 5 scenarios
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4  结论  

本文基于 20 个 CMIP6 气候模式数据，将降水

与温度降尺度至鄱阳湖流域尺度，并引入“降水集

中度”指标，结合常规降水指标，对未来不同共享社

会经济路径（SSPs）情景下流域降水分布特征进行

了系统评估，主要结论如下 .
1） 在中等（SSP2-4. 5）、高排放（SSP5-8. 5）情

景下，鄱阳湖流域降水呈现系统性“量级-频率”结

构失衡：年最大日降水与大雨频率显著增加，而降

水频率与小雨频率呈下降趋势，高排放情景下这种

分化更为突出 . 这表明未来降水在年内分布有更

加不均匀的特征 . 在 SSP2-4. 5 情景下，年最大日

降 水 和 大 雨 频 率 较 基 准 期 的 变 化 率 分 别 为

1. 40 mm·d-1·（10 a）-1 和 0. 18 d·（10 a）-1，增幅分

别为 15. 48% 和 14. 71%；与此同时，降水频率和小

雨频率较基准期的变化率分别为-0. 47 d·（10a）-1

与 -0. 94 d·（10a）-1，降 幅 分 别 为 1. 11% 和

3. 77%.  在 SSP5-8. 5 情景下，这一分化趋势显著

增强，年最大日降水与大雨频率的增幅分别达到

31. 79% 与 21. 30%，而降水频率与小雨频率的降

幅则扩大至 2. 68% 与 7. 79%，对应变化率的绝对

值约为 SSP2-4. 5 情景的两倍以上 .
2） 降水年内集中度结果进一步证实未来降水

“量级-频率”结构失衡：未来鄱阳湖流域降水年内

集中度呈现“整体普遍增加，且高排放情景下增幅

更为显著”的特征 . SSP2-4. 5 情景下集中度变化

率为 6. 8×10⁻⁴ d·（10a）-1，SSP5-8. 5 情景下变化

率为 0. 02 d·（10a）-1，后者增幅约为前者的 29 倍 .
3） 气候变暖是降水变化的一个重要因素 . 降

水对温度变化的响应表明，气候变暖可以显著解释

降水的变化（p<0. 1），降水频率、小雨频率、大雨频

注：a~b 展示了两种情景下，20 个气候模式的降水集中度随时间的变化，横轴表示时间，纵轴表示 20 个气候模式，颜色表示降水集中

度 . 绿色（或红色）箭头表示降水集中度呈现出增加（或减少）趋势，星号表示具有显著性（p<0. 1）； c~d 两种情景下，20 个气候模式中降水

集中度变化趋势； e~f两种情景下，模式集合降水集中度随时间的变化趋势，阴影部分表示一个方差范围内的置信区间 .

图 6　SSP2-4. 5（a、c、e）、SSP5-8. 5（b、d、f）情景下，1990—2100 年鄱阳湖流域降水集中度的时间变化

Fig. 6　Temporal variation of the precipitation concentration in the Poyang Lake Basin during 1990-2100 
under the SSP2-4. 5 （a、c、e） and SSP5-8. 5 scenarios （b、d、f）
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率、年最大日降水及降水集中度对温度升高的响应

分别为-0. 47%·K-1、-1. 71%·K-1、2. 73%·K-1、

7. 75%·K-1 和 0. 39%·K-1. 本研究结果可为流域

水 资 源 管 理 规 划 及 防 洪 抗 旱 等 工 作 提 供 理 论

依据 .
研究结果表明，鄱阳湖流域未来将面临持续增

强的洪涝与干旱风险 . 在气候变暖、旱涝灾害加剧

的背景下，流域降水预估结果可为流域水资源优化

配置、防洪工程体系布局优化及抗旱减灾策略制定

提供科学支撑，对提升流域气候适应性管理能力具

有重要意义 .
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Precipitation concentration projection over the Poyang Lake 
Basin based on downscaled CMIP6 ensemble
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Abstract： We projected the variation of precipitation in the Poyang Lake watershed using 
methods of spatial interpolation and bias correction with data from 20 CMIP6 models under 
SSP2-4. 5 and SSP5-8. 5 scenarios.  The results showed that， under both scenarios， heavy 
rain frequency and annual maximum daily precipitation show a significant increasing trend， 
and the annual total and light rain frequency decreased significantly， which indicated that the 
temporal distribution of precipitation in the basin will be more concentrated in the future.  By 
quantitatively analyzing the change of precipitation time concentration using Gini coefficient 
method， which further showed that the precipitation concentration increased significantly 
under the background of climate warming， and the increase was even greater under the high 
emission scenario.  Analysis of the precipitation response to temperature change found that 
climate warming can significantly explain the change of precipitation （p<0. 1） by -0. 47%·K-1， 
-1. 71%·K-1， 2. 73% ·K-1， 7. 75%·K-1， and 0. 39%·K-1 for annual precipitation 
frequency， light rain frequency， heavy rain frequency， annual maximum daily precipitation 
and precipitation concentration， respectively.  The research results can provide a theoretical 
basis for water resources management planning and flood/drought control in the basin.
Key words： CMIP6； precipitation concentration projection； Poyang Lake Watershed； bias 
correction
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