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青藏高原积雪对亚洲夏季风影响的

        诊断及数值研究*

            张顺利 陶诗言
(中国科学院大气物理研究所，北京 100029)

摘 典 通过对青藏高原多、少雪年的合成分析及数值试脸，研究了青藏离原积雪对亚洲
夏季风和我国东部气候异常的影响.结果表明:青践高原积雪造成亚洲大气环流较大的年际

变化.高原积雪改变了高原陆面春、夏季的热状况。使亚洲夏季风姆发推迟20天左右.高
原积雪通过以下物理过程影响亚洲夏季风和我国东部气候:高原积雪多 (少)~高原春、X

季的感热弱(强)~感热加热引起的上升运动弱 (强)，高原强(弱)环境风场~不利 (有

利)于高原感热通t向上输送一高原上空对流层加热弱(强)~高原对流层温度低(高)‘

高原南侧温度对比弱〔强)~造成亚洲里季风弱(强)~我国长江流域易捞(早).

关扭词:青藏高原;积雪;亚洲夏季风;气候异常

1 引言

    大量诊断分析和数值试验表明青藏高原热力作用对东亚乃至全球的大气环流和我国
天气气候异常有很重要的影响。雪盖是商原冬、春季下垫面的一个重要特征，也是地表

热状况的一个重要方面。一些研究表明青藏高原积雪与欧亚大陆的积雪变化不是完全一
致的，青截高原积雪在时间、空间分布上都表现出强烈的年内和年际变化〔，一司.青藏高
原积雪对东亚大气环流的影响的统计分析最早始于Blanford['I和Walke洲，他们很早就
注意到喜玛拉雅山积雪的范围和厚度与印度西北部的夏季雨量呈负相关，并根据喜玛拉

雅山西部春季降雪较晚，但范围很大，成功地预报了1885年印度西部夏季的干早.青

藏高原积雪同我国东部降水的关系也引起了人们的重视。得出了一些有益的结论汇9一’.]，
有人还把高原上冬季的积雪或温度变化作为东亚夏季风异常和早涝形成的预报指标.

    然而，青藏高原积雪是通过什么物理过程来影响环流突变，影响亚洲季风，进而影

响我国东部的气候异常?为了回答这个问题，我们把青藏高原积雪分成多雪年和少雪年

进行合成分析。分别考察了商原积雪对冬季环流的影响，以及对春末夏初环流突变和亚

洲夏季风的影响。

2 青藏离原多、少雪年的选取

    人们对积雪和我国东部气候的关系的研究结论不尽相同[[6,10,13,151.这是由于不同地
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区的积雪(如青藏高原积雪、欧亚大陆积雪)对我国夏季降水影响不同，不同积雪资料
与我国汛期降水的关系也不完全一致，当然这里也存在着资料的可靠性和代表性的问

题。

    积雪资料一般有三类.一类是观测台站的雪深资料;第二类是NASA提供的

0.50 x 0.50经纬网格SMMR积雪水当量和面积;第三类是NOAA卫星观测的积雪面

积。为了更可靠地选取高原地区典型的多、少雪年份，根据韦志刚、罗四维等[1d[采用
的综合办法，即首先选取地面及NOAA资料)15% (或(-15%)的年份，其次选取

SMMR资料距平同位相的年份(图略).考虑到NCEP/NCAR再分析资料的完整性
和可靠性，选取80年代以来的事件作为本文的研究对氛 我们的积雪资料截止到1990

年，在1980-1990年间，选取1982, 1983, 1985, 1986年为多雪年，1984, 1985年

为少雪年。

    1993年冬季至1994年春季，是青藏高原典型的冬春异常少雪年。1993年冬至

1994年春青藏高原只是在其东南部(横断山脉以西)有接近常年的降雪外，大部地区

少雪，尤其是高原西部为甚，降水距平百分率达一70%以上。

    1997年12月到1998年2月青藏商原大部地区降雪异常偏多，出现了历史上罕见

的大雪灾，致使冬春季青藏高原积雪异常偏多，到1998年4月青藏高原地区积雪依然

明显异常偏多。

    结合80年代的积雪资料分析和90年代的两个典型事件，最后我们选取1982,
1983, 1985, 1986, 1997, 1998年为多雪年，1984, 1985, 1993, 1994年为少雪年。

下面的工作是通过对我们所选取的多雪年、少雪年合成分析进行的。

3 冬、春季环流对青藏高原积雪的响应

3.1风场对积.的异常响应
    图1是多雪年、少雪年合成的冬季 (12-2月)500 hPa距平风场。在多雪年 (图

la)亚洲副热带地区(10-- 250N)是一条西风距平带，说明多雪年冬季南支西风强。

多雪年500 hPa距平风场的另一特征是东亚和西亚分别是气旋环流距平.与此相反，少

雪年冬季亚洲副热带地区为东风距平(图lb)，说明南支西风弱.少雪年在东亚和西亚

为反气旋环流距平。
    200 hPa距平风场(图略)同500 hPa距平风场相似。在多雪年冬季200 hPa亚洲

副热带为西风距平，异常西风主要在亚洲季风区，东亚和西亚多雪年为气旋环流距平;

少雪年冬季200 hPa亚洲副热带地区为东风距平，东亚、西亚为反气旋环流距平。
    在春季，多雪年亚洲副热带地区仍为西风距平，青藏高原为气旋环流距平;少雪年

亚洲副热带地区表现为东风距平，青藏高原为反气旋环流距平(图略).这说明了亚洲

副热带地区风场的异常从冬季可持续至春季.

    Webster和Yang [16]研究了亚洲夏季风的年际变化，指出在强亚洲夏季风的前冬和
春季，亚洲副热带地区对流层上部西风弱 (东风距平);在弱亚洲夏季风的前冬和春

季，在亚洲副热带对流层上都西风强(西风距平).Krishnamurti和Mttjumda4l7i认
为:冬春季对流层高层风场的这种变化是夏季南亚季风强、弱变化的前兆信号.Yang
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等[18〕的研究表明:亚洲夏季风异常的变化在前冬、春亚洲副热带地区有强前兆信号
(它包括风、大气温度、位势高度和地面温度.这些信号在对流层呈正压结构)，并指

出这种强前兆信号可能与冬春季高原积雪、南亚大陆的土壤水分以及ENSO事件有

(b)，
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图1多雪年((a)和少雪年((b)冬季500 hPa风场距平合成图(单位:m/s)

温度场、高度场对积.异常的晌应
图2是春季500 hPa温度距平场的合成图。在多雪年 (图2b),青截高原为负a度

芜

3.2

距平，商原以南为正温度距平;在少雪年 (图2b),育藏高原为正温度距平，高原以南

为负温度距平。温度距平的这种分布，使得多雪年不利于青粼高原以南地区初及对流层

温度梯度的反向，而少雪年有利于青藏高原以南地区初夏对流层温度梯度的反向，从而

影响着亚洲夏季风的活动.
    冬季和春季对流层位势高度距平场上，多(少)雪年亚洲中纬度为负(正)高度距

平，东亚、西亚分别为负(正)距平中心，亚洲低纬度地区为正(负)距平(图略)。
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图2 多雪年 (a)和少雪年 (h)春季500 hPa沮度距平合成图(单位:℃)

4 青藏商原积留对商原热源的影晌

    积雪一方面改变了下垫面的反照率。使下垫面接受的太阳辐射能量有较大的改变。
另一方面，积雪通过融化雪的过程改变地表潜热和感热的分配比例。积雪总体效应是可

以改变下垫面的热源状况。青藏高原雪盖始于9月中旬，12-2月达鼎盛期，2月中旬

开始消退，一直持续到6月.青藏高原的积雪具有显著的年际波动，青藏高原积雪的多

寡无疑会影响春夏季商原热源的强度。下面就高原多雪年和少雪年感热和视热源特征进

行分析。

4.1高原感热变化
    Nitta[191,陈隆勋等[201的研究指出:高原雨季开始前感热加热是主要的，6月份高

原东部进人雨季后潜热超过感热，而高原西部雨季比东部迟一个月.感热在春季和初夏

能较好地表征高原的热状况.
    高原感热计算的难点在于湍流交换系数的选取.李国平等[211利用中日亚洲季风合
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作项目在拉萨、那曲、日喀则和林芝四个站的自动热最平衡观测站 (AWS)观测资料

分析了这四个站1993年7月一19%年9月的月平均湍流热交换系数。赵平[22〕利用李国
平等的计算结果与同期高原地面常规资料建立了湍流热交换系数的拟合公式，得出了高

原1961̂-1995年湍流热交换系数.

    图3是我们利用赵平计算的湍流交换系数求得索县 (93.730E, 31.880N)、当雄
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实线为少贡年合成.盛找为多雪年合成
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(91.100E, 30.480N)、安多(91.100E, 32.340N)的4-7月9天滑动平均的逐日感热
通量。可以看出，高原中部的当雄 (图3b)和安多 (图30 感热通a比商原东部的索

县(图3a)大，当雄和安多的感热变化趋势比较一致。少雪年索县感热通量在5月中

旬以前达到最大值 (实线)，5月中旬以后开始减小，说明高原东部雨季开始。多雪年

(虚线)索县感热通A在6月中旬以前达到最大值，6月中旬以后开始减小.说明索县

多雪年感热通盆较少雪年迟20多天达到极值，多雪年雨季也较少雪年迟20天左右.

    当雄和安多感热通量也存在着多雪年比少雪年滞后20天左右达到最大值，滞后20

天左右开始减小，感热减小说明雨季开始。从图3还可以看出高原东部较中部感热提前

半个月左右减小，说明商原东部雨季比中部早半个月左右.

4.2视热斌变化
    我们采用每天二次 (OOGMT, 12GMT)的NCEP/NCAR逐日资料计算了1-8

月的视热X( <Q>).图4是 <Qi)沿80-- 1000E平均的纬度一时间剖面图.平均来

看，赤道印度洋全年始终为热源，青藏高原热源及赤道印度洋强热源被印度次大陆的热

汇分开。春季，高原上的热源加强，并向南扩展，赤道印度洋的热源同时向北推进，并

同高原热源合并.比较多雪年(图4a)和少雪年(图4b) <Q,>可以看出，在少雪年
高原(Qi>从春到夏比多雪年强.较强的<Q,) (100 W / m') 3月底在高原出现，
而多雪年100 W / m2的热源4月中旬才在高原出现。多雪年强<Q,)滞后于少雪年
20天左右，这同前面直接计算高原感热得出的结论是一致的.图4另一个值得注意的

地方是，少雪年高原感热较大，高原热源在5月上旬同赤道印度洋的热源合并(沿10

--300N, <Q,)在5月上旬增加很快)。多雪年高原感热较小，高原热源在5月底同赤
道印度洋的热源合并。多雪年和少雪年高原热源和赤道印度洋热源的合并时间也存在

20天左右的差异。
    通过对多雪年和少雪年高原感热和<Ql>的分析，可以得出:多雪年高原感热较

少雪年小，而且多雪年高原感热比少雪年迟20天左右达到最大值。

5 膏藏商原积雪对季节变化的影响

    早在50年代叶笃正、陶诗言、李麦村【231就提出了大气环流“6月突变”的问题.指
出6月份大气环流冬季型向夏季型转换是在较短的时间内骤变完成的，几天内中纬度西

风急流、副热带反气旋脊线和热带东风向北移5一10个纬度.Flohn"4'指出青蔗高原抬
升的地表对大气的季节性加热产生300N以南经向温度梯度的反向，激发了东亚大尺度

环流的变化和印度次大陆季风的娜发.吴国雄、李伟平等[25]利用高原无感热加热试验
证明了高原感热气泵是导致商原附近的环流在冬到夏的季节演变中呈现突变的重要原

因.亚洲夏季风姗发是以北印度洋低层西南风建立以及高层东风的建立为标志的.为了

考察青藏高原积雪对季节变化的影响，我们分别分析了对流层温度梯度转向和低层西南

风、高层东风的建立.
    图5是5天平均的对流层高层 (500 hPa至200 hPa) 250N和50N的温度差.夏季

对流层南北温度梯度逆转主要出现在亚欧大陆范围(图中阴影)，温度梯度逆转首先在
青截高原南侧 (90-1000E)出现，接粉向东、向西扩展.最大南北退差出现在7-8

  1 — - 一,t 一 I'场
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留4多雪年((a)和少留年(b) 80- 1000E平均的视热砚(论[))时间一纬度例面田(单位:W/扩)

月 (36-48候).多雪年 (图5a)对流层高层沮度5月下旬在青藏高原以南出现正温

差，而少雪年 (图5b) 5月上旬就在商原南侧最先出现正温差.这可以认为是由于多

雪年商原感热加热较少雪年弱，最大感热加热较少雪年迟20天左右，因而导致了高原

对流层多雪年加热弱、加热迟，商原南侧沮度梯度逆转也迟.图5还可粉出，高原南侧
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图， 多雪年((a)和少雪年(b) 250N及50N对流层沮度差的时间一经度剖面图(单位:℃)

温度梯度逆转的时间同商原及赤道印度洋热源合并(图4)的时间墓本一致.

    对流层高层东风的建立是北半球冬季环流向夏季环流转变的标志之一 图6是200

hPa 5天平均的纬向风沿150N的时间一经度剖面图。东风夏季主要在0-- 1500E建立，

另外赤道东太平洋也有弱的东风出现，它与夏季对流层高层的里西哥高压有关.多雪年

(图6a)亚洲东南部5月中、下旬首先从西风转成东风，然后向东、向西扩展.在少雪
年 〔图6b) 5月上旬亚洲东南部从西风转成东风。对流层上部东风在亚洲建立，多雪

年和少雪年相差20天左右，与亚洲夏季南、北向温度梯度逆转一致.

    850 hPa沿150N西南风的经度一时间剖面图清楚可见对流层低层亚洲东南部2月出

现西南风，并持续到10月(图7)。西南风全年仅夏季在亚洲季风区(50--1200E)范

围出现，这也是亚洲季风区的特点.夏季西南风又主要有二个分支，一个中心位于

60 0E附近，另一个中心位于90 0E。在高原多雪(少)年，90 0E附近的较强的西南风
(8m/s)出现晚 〔早)，西南风强度也弱 (强).

b一一一一一一一一一一---，黑 -
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图6 多雪年〔a)和少雪年(b)沿150N 200 hPa纬向风的5天平均时间-经度剖面图(单位:m / s)

6 青藏高原积雪对亚洲夏季风和中国东部气候异常的影响

    高原大地形的影响，使得夏季高原出现强大的非绝热加热，高原低层强辐合，高层
强辐散，影响着亚洲乃至全球的大气环流.吴国雄、李伟平等[251认为商原“感热气泵，
(SHAP)的有效工作导致了高原地区由冬到夏大气环流的突变及南亚高压的突然北
跳。并维持着亚洲季风期.高原上空对流层高层的辐散气流和负涡度源通过Rossby波

向上下游频散，影响着北半球各地的气候.
    图S是7月沿900E青藏高原上空多年平均的辐散环流。低层气流从高原南面和北

面向高原辐合，在200 hPa辐散.一支折向南，越过赤道在南半球下沉，构成强季风经

圈环流。叶笃正等[261认为这个季风环流圈实际存在于55̂-1400E范围内.另一支折向
北，在450N附近下沉，形成闭合的经圈环流，它可以解释高原北侧新班和甘肃的干旱

气候.

」拍
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    多雪年7月垂直经圈环流距平(图9a)在高原南部是反向的季风经圈环流距平。

300S为弱上升距平，孟加拉湾至高原南侧是下沉距平，说明多雪年夏季季风环流弱.

多雪年高原北部为一正的子经圈环流距平，说明高原北部的子经圈环流加强，新班、甘

肃一带的补偿性下沉加强，我国西北地区夏季降水偏少.少雪年7月(图96)高原南

侧为正的季风经圈环流距平，说明少雪年季风经圈环流强.少雪年高原北侧是一反向的

子经圈环流距平，我国西北的下沉减弱，夏季西北地区降水偏多。

门头
声
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侧
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.
‘
二
\
侧
袍

图， 多霄年 ( a)和少雪年(b) 7月沿900E的平均垂直环流距平

    7月沿300N的纬向垂直环流圈(图略)表明，气流在青藏高原上升，一部分向东

在中东太平洋地区下沉，构成了这两个地区的遥相关.另一部分向西在阿富汗、伊朗、

沙特阿拉伯下沉，导致了这一带的干早气候.垂直纬向环流距平(图略)表明，多雪年

夏季商原东侧的纬向环流是加强的，高原东部至1500E为上升距平，中、东太平洋为

下沉距平.少雪年夏季高原东侧的纬向环流是减弱的，高原至1400E为强的下沉距

平。多雪年我国东部的上升气流距平不利于副高在大陆北跳。使副高在大陆位1偏南;
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少雪年，我国东部及太平洋的下沉气流距平则有利于副高在大陆北跳。使副高在大陆位

置偏北，夏季风偏强。
    图10是夏季((6-8月)850 hPa距平流场.多雪年夏季850 hPa南亚季风区为带

状的东风距平(图10a)，说明亚洲夏季风弱。少雪年850 hPa(图10b)南亚季风区为

西风距平，说明亚洲夏季风强。进一步对比图10a, b，可以发现:多雪年孟加拉湾北

部为反气旋环流距平，说明印度夏季风弱;少雪年，孟加拉湾北部为气旋环流距平，对

应印度夏季风强.图中另一明显的特征是:多雪年南海北部到西太平洋一带为反气旋环
流距平，中国东部为西风距平，说明夏季副热带高压势力弱，位置偏南，夏季梅雨锋活

跃，长江流城降水偏多。我国华南受副热带高压控制，华南、华北降水偏少 (图

l la)。少雪年南海北部到西太平洋一带为与多雪年相反的气旋环流距平，中国大陆为东

风距平，表示夏季副热带高压势力强，伸人我国大陆，控制长江流域。夏季来自海洋的

暖湿气流和来自北方的冷空气在华北一带交汇，华北降水多.华南受副高南侧东南晚湿

气流影响，降水也多，而长江流域受副高控制降水少，主早(图11b).
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图10 多雪年(a)和少雪年(b)互季850 hPa距平风流找
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圈11 多雪年(a)和少雪年(b) a季中国东部降水f距平合成图

1140E

(单位 mm)

7 青藏商原积雷影响亚洲夏季风的物理过程

    叶笃正等〔271通过转盘模拟实验，指出青藏高原夏季是个巨大的热源，中小尺度的
对流性系统是这个巨大“热岛”对自由大气加热的一个最有效的成员。这种加热以及这些

对流系统引起的动力作用(如辐合、辐散)，对高原附近的环流形式和它们的结构有很

大的影响。高原对流活动能够把水汽带到对流层，维持了高原对流层的高温、高湿。
    NCAR/NCEP再分析资料17年平均的5月垂直速度(图略)也表明，高原从低

层到对流层高层为很强的上升运动。高原500 hPa有东、西二个上升中心，东边的中心

强于西边的中心。高原上这种强上升运动有效地把地面的感热通量输送到高空，加热了

高原上空对流层大气。青藏高原积雪改变了春夏季高原的热状况，影响着春夏季高原的

上升运动.图12是5月500 hPa垂直速度距平。在多雪年(图12a)春末夏初高原上

升运动弱，特别是东边的上升运动中心很弱(负距平)，不利于高原地表感热通t的向

上垂直输送，不利于高原对流层大气的加热.少雪年(图12b)高原上升运动强，东、

西二个上升运动中心加强(正距平)，有利于高原地表感热通t的向上垂直物送，有利
于高原对流层大气的加热.6月多雪年、少雪年合成的垂直运动距平分布同5月相似.

    在多(少)雪年，春末夏初高原整层为西(东)风距平，说明高原处在强(弱)风

场中，上升气流向上输送的感热通盆易(不易)被风吹散，加热不集中(集中)，不

(有)利于对流层的增温.
    通过以上分析，我们认为高原积雪对亚洲大气环流的影响，是通过如图13所示的

一些物理过程实现的。

下f一一-一----~--一一气 — 1刁.
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图12 多雪年 (a)和少彗年 (b) 5月500 hPa垂直速度距平 -10-' Pa/s)

g 青藏高原冬春季积雪对亚洲夏季风影晌的数值试验

    前面对宵截高原冬春季积雪对亚洲夏季风的影响进行了诊断研究。我们知道:海洋

和陆地是影响大气的两个最重要的外源强迫，亚洲季风是由印度洋及其邻近海洋和亚洲

大陆陆面之间的热力差异引起的.数值试验使得我们能够验证各因子的独立强迫作用.

本节我们用IAP九层大气环流模式模拟和验证青藏商原积雪对亚洲夏季风的影响.

8.1橄式及试验设计
    中国科学院大气物理研究所九层大气环模流式(IAP 9L AGCM)是一个包括对流

层和低层平流层的原始方程全球格点有限差分模式.IAP 9L AGCM配里了比较完备

细致的物理过程参数化方案。毕训强和曾庆存[281将IAP 9L AGCM模拟的5年平均的
1. 7月月平均海平面气压、地表面气温和降水量结果与国际标准的多年平均的1. 7月
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气候观侧资料进行了比较。表明二IAP 9L AGCM模拟的北半球1, 7月海平面气压场
的各主要系统都相当成功;成功地模拟了与实测结果相符的地表面气温水平分布;有很

好地模拟1, 7月降水场的能力，主要的降雨中心和干早区分布、面积和强度与观测结
果相当一致。

    国内外对高原积雪的模拟研究工作已有不少，试验结果差异很大，有的甚至存在根

本分歧。究其原因主要是积雪强迫设计方案各不相同，有的太夸大了青藏高原冬春季积

雪。李培基[29〕通过对卫星微波辐射仪((SMMR)的候积雪深度10年观测结果的分析
指出即使在冬季积雪鼎盛时期，青藏高原并不是茫茫雪原的景观，在高原东、西侧各分

布着一个多雪区，高原中部积雪十分贫乏，雪层很薄.为了较真实地模拟高原冬春季积

雪对亚洲夏季风的影响，首先模式从11月1日积分至次年8月31日作为控制试验

(CON),然后设计了多雪试验 (MSN)和少雪试验 (LSN)。三个试验中海温、海冰

采用的是多年平均的气候值.三个试验的差别是11月1日至次年4月30日青粼高原积
雪量的不同.在MSN试验中，青藏高原积雪量东、西部为CON试验的1.8倍 (增加

了80%)，中部为CON试验的1.4倍(增加了40%);在LSN试验中，青藏高原所有

图13 离尿积!影响亚洲大气环流的物理过怪

垂鬓 ·1月
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格点雪A较CON减少50%. MSN试验、LSN试验继续积分至8月31日。

8.2 *藏离原积.对.季大气环流的影晌

    图14是500 hPa春季多雪、少雪试验同控制试验风场差。可以看出，青藏高原积

雪多，亚洲副热带地区为西风差值，说明西风强;青藏高原积雪少，亚洲副热带为带状

的东风差值，说明西风弱.200 hPa(图略)风场差异同500 hPa相似，青藏高原冬春

季积雪多，亚洲季风区西风强;积雪少，亚洲季风区西风弱。
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图14 春季多雪试胜和控制试脸(a)、少彗试验和控制试脸 (b) 500hPa风场差(单位:m/s)

    数值试验也表明:当高原冬春季多(少)雪时.亚洲大陆春季温度低(高)，高原

春季表面感热通量弱 (强)，商原从地表到对流层商层大气温度偏低 (高)，不利 (有

利)于春末夏初高原南侧经向温度梯度的转向，不利(有利)于亚洲夏季风的姆发(田

略).

8.3 衡旅离原积.对亚洲复季风和中国东部降水的影晌

    从XWE 850 hPa流场差值 (MSN-LSN)(图15)可以看出，它同前面所讨论的多

1                  4.1 :f月
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图16          X*$雪试验jm少雪试验降水f#
            (单位:mm)

雪年850 hPa流场距平 (图10a)很

相似。阿拉伯海-侧孟加拉湾州菊海一

带为东风差值，说明亚洲季风区多雪

年与少雪年相比较，对流层低层夏季

西南季风弱。

    图 15同图 10a还有二处很相

似。一是印度西北的反气旋差值，说

明在多雪年中，夏季印度的季风低压

比较弱.另一个是菲律宾附近为反气

旋偏差，表明西太平洋副热带高压位

置偏南。主要位于300N以南，冷暖

空气容易在长江流城交汇。

    图16是MSN和LSN夏季降水

差.青藏高原冬春季雪多，对应夏季

长江流城降水多，华北、河套一带降

水少.这同合成分析的结果是很一致

的(图11a)。不过华南降水模式研

究和合成分析有一定的差异，可能与

模式的性能等有关。

9 结论

    通过对高原积雪多雪、少雪的合成分析和数值试验，讨论了育藏高原对亚洲夏季风

和中国东部气候的影响。主要结论如下.
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    (1)青藏高原积雪造成亚洲地区大气环流较大的年际变化。冬春季多(少)雪，亚
洲副热带地区对流层西风强 (弱)、温度低 (高)、位势高度负(正)距平.

    (2)青藏高原积雪改变了高原春、夏季陆面的热状况.冬、春季高原多 (少)雪，

高原感热弱(强)，推后(提前)20天左右感热达到最大值，高原季节变化推后 (提

前).

    (3)高原积雪影响着亚洲地区的季节变化。高原冬、春季积雪多(少)，亚洲季风

爆发迟 (早)20天左右。

    (4)高原冬春季积雪对亚洲夏季风和中国东部气候异常有直接的影响.高原积雪多

(少)，亚洲季风环流弱(强)，亚洲夏季风弱(强);副热带高压弱(强)，副高位置偏

南(北)，长江流域降水多(少)，华南、华北降水少(多)。
    (5)高原积雪影响亚洲夏季风的物理过程:高原积雪多(少)~高原春、夏季的感

热弱 (强)一感热加热引起的上升运动弱 (强)，高原强 (弱)环境风场一不利 (有

利)于高原感热通量向上物送~高原上空对流层加热弱 (强)一高原对流层温度低

(高)~高原南侧温度对比弱 (强)~造成亚洲夏季风弱 (强)~我国长江流域易涝

(早)。
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Influences of Snow Cover over the Tibetan Plateau

on Asian Summer Monsoon

Zhang Shunli  and  Tao Shiyan
(Institute ofArmospheric Physics, Chinese Academy of Sciences, Beijing 100029)

Abstmct   T址influences of snow cover over the Tibetan Plateau on Asian summer monsoon are stu-

died by composed analyses and conducting numerical experiments. The main conclusions are as follows:
the snow cover over the Tibetan Plateau changes the characteristics of surface heating and directly in-

fluences on the Asian summer monsoon and climate of the eastern China. The possible mechanism link-
ing snow cover over the Tibetan Plateau and anomalous Asian summer monsoon is that more (less)

snow cover over the Tibetan Plateau一weak (strong) surface heating in spring and summer - weak

(strong) upward motion and strong (weak) environmental wind - unfavorable (favorable) condition
for transporting surface sensible heating from near-surface layers to upper layers~ weak (strong)
tropospheric heating - low伪igh) tropospheric temperature surrounding the Tibetan Plateau - weak

(strong) tropospheric temperature contrast south of the Tibetan Plateau in spring and summer - weak

(strong) Asian summer monsoon.

Hey words: Tibetan Plateau; snow cover; Asian summer monsoon; climatic anomaly

F— 治笙 门月 一—

万方数据


