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摘  要  本文使用 MRI 模式在不同分辨率下（180 km、120 km、60 km、20 km）的 AMIP 试验结果，分析了该

模式对青藏高原夏季降水及水汽输送通量的模拟，并考察模式分辨率的影响。结果表明：MRI 模式能够较为合理

地模拟出青藏高原夏季气候平均的降水空间分布，但对气候平均水汽输送通量以及降水年际变化的模拟却存在较

大的误差。随着分辨率的提高，该模式对青藏高原气候平均降水的模拟有明显改进，包括降水年循环以及夏季降

水的空间分布等。分辨率为 180 km、120 km、60 km、20 km 的 MRI 模式模拟的青藏高原 7 月平均降水绝对误差

分别为 2.2 mm/d、1.2 mm/d、0.7 mm/d、0.2 mm/d。另外，高分辨率模式模拟的青藏高原夏季水汽输送通量的年

际变化也更接近观测。当分辨率达到 20 km 时，MRI 模式模拟的西风水汽输送指数与观测的相关系数达到 0.43，
通过了 0.1 显著性水平的显著性检验。但 MRI 模式对青藏高原夏季降水的年际变化以及气候平均水汽输送通量的

模拟技巧并不随分辨率的增加有明显提高。低分辨率模式中模拟降水量偏大、印度季风槽偏强的现象在高分辨率

模式中仍然存在。 
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Abstract  Simulations of summer precipitation and associated water vapor transport over the Tibetan Plateau, as well as 
the impact of resolution, are analyzed with Atmospheric Model Intercomparison Project experiment results under various 
resolutions (i.e., 180, 120, 60, and 20 km) by using the Meteorological Research Institute (MRI) model. The model shows 
to reasonably reproduce the climate mean summer precipitation distribution over the Tibetan Plateau. However, the 
interannual variability of precipitation and water vapor transport failed to be captured by this model. With an increase in 
resolution, the simulation of climate mean summer precipitation improved significantly, including the annual cycle and 
spatial distribution. The simulation of interannual variability of the water vapor transport was much closer to the third 
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generation reanalysis of the European Centre for Medium Range Weather Forecasts (ERA-interim). However, little 
improvement in model skill was noted in the simulation of interannual variability of summer precipitation over the 
Tibetan Plateau and the climate mean water vapor transport. Thus, overestimation of summer precipitation amount and 
Indian trough remains in high-resolution models. 
Keywords  Tibetan Plateau, Precipitation, Water vapor transport, High-resolution model 
 

1  引言 
青藏高原由于其非常活跃的水分循环而被称

为“亚洲水塔”。青藏高原夏季降水及水汽收支的

多寡直接影响着东亚及南亚许多地区的径流量和

水资源状况。数值模式是研究青藏高原降水及水汽

输送通量的重要工具。早期的研究如高学杰等

（2003）在一个全球模式中嵌套了 RegCM2 区域气

候模式，研究了温室效应对我国青藏高原及青藏铁

路沿线气候的影响；徐影等（2003）根据 IPCC 7
个全球海气耦合模式的结果，对我国青藏地区未来

100 年由于人类活动影响造成的气候变化进行了分

析。冯蕾（2011）从气候平均和年际变率的角度，

详细评估了 11个AMIPⅡ模式对青藏高原夏季降水

及水汽输送通量的模拟，结果表明：AMIPⅡ模式

对青藏高原降水年循环以及夏季降水的空间分布

具有一定的模拟能力，但大多数 AMIPⅡ模式未能

模拟出青藏高原东南部夏季降水的年际变率。模式

分辨率不足可能是导致青藏高原地区降水模拟偏

差的重要原因。AMIPⅡ模式大多为中低分辨率模

式，难以准确地描述不同尺度的地形强迫过程，导

致模式对大气环流和降水的模拟偏差。 
关于分辨率对模拟结果的影响，前人已进行了

大量地探索和研究。分辨率提高对模拟结果的改进

在许多模式中都有体现。在中纬度，GFDL 大气模

式的水平分辨率由 500 km 提高到 250 km 后，模式

模拟的大气运动基本特征有了明显的改进，如锋面

系统和相关气旋（Manabe et al., 1970）。Pope and 
Stratton（2002）对比了 HadAM3 模式两种分辨率

（N48 和 N144）的试验结果，发现随着分辨率的

提高，模式对风暴过程的描述以及地形降水分布细

节的模拟等改进明显。Hack et al.（2006）比较了

CAM3 在 T42 和 T85 两种分辨率下的 AMIP 试验结

果，发现较高分辨率模式在大尺度环流方面改进尤

其明显。针对东亚季风区，我国也有不少学者研究

了分辨率的影响。低分辨率模式往往低估东亚地区

的降水强度。随着模式分辨率的提高，模拟的降水

强度逐渐与观测接近（Li et al., 2011）。提高模式的

水平和垂直分辨率还能够降低极端降水的模拟偏

差，包括极端降水的空间分布和降水强度（汤剑平

等，2006）。Gao et al.（2006）利用区域气候模式设

计了一组不同分辨率的敏感性试验，发现分辨率的

提高大大改善了东亚地区降水的模拟效果。与低分

辨率模式相比，高分辨率模式对青藏高原地区未来

气候变化的模拟也有所不同。Shi et al.（2012）使

用低分辨率的全球气候模式 MIROC3.2_hires 驱动

高分辨率（25 km）的区域气候模式 RegCM3，研

究了雅鲁藏布江—布拉马普特拉河流域在 IPCC 
SRES A1B 情景下的气候变化，结果表明，与

MIROC3.2_hires 预估的大范围降水增加相比，

RegCM3 预估的降水表现出较小的降水变化，甚至

减少。使用全球气候模式（BCC_CSM1.1）与区域

气候模式（RegCM3）双向嵌套的方法对青藏高原

地区进行 10 km 分辨率的模拟试验，发现高分辨率

模式能够提供更详细的温度空间变化特征（Ji and 
Kang，2013）。 

由于分辨率对模拟结果的重要影响，许多模式

发展组致力于研发高分辨率（水平分辨率为 50 km
以上）乃至超高分辨率（水平分辨率为 20 km 以上）

的全球气候模式，并用于全球变暖背景下热带气

旋、梅雨锋降水变化的研究（Mizuta et al., 2006； 
Oouchi et al., 2006；Bengtsson et al., 2007；Kusunoki 
and Mizuta，2008；Jung et al., 2012；Rathmann et al., 
2014）。与区域模式相比，高分辨率全球气候模式

的优势在于，可以避免侧边界的问题，能够包含全

球尺度和区域尺度的相互作用（Mizuta et al., 
2006）。这些高分辨率模式在东亚降水模拟方面也

体现了相当的优越性。Feng et al.（2011）基于一个

高分辨率（T319，水平分辨率相当于 40 km）的全

球大气环流模式（ECHAM5）结果，分析了其对中

国夏季平均降水和极端降水的模拟能力，结果表明

该模式在模拟中国东部夏季降水强度、雨带位置方

面，比低分辨率模式有很大的改进。 
然而，关于高分辨率模式对青藏高原降水及水

汽输送通量的模拟分析尚未涉及。本文通过分析统

一边界条件驱动下的不同分辨率的 MRI 模式结果，
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拟回答以下问题：（1）高分辨率 MRI 模式对青藏高

原夏季气候平均降水和水汽输送通量的模拟能力

如何？（2）高分辨率 MRI 模式对青藏高原夏季年

际异常降水和水汽输送通量的模拟能力如何？（3）
与较低分辨率的 MRI 模式结果相比，高分辨率的

MRI 模式对青藏高原降水和水汽输送通量的模拟

有哪些改进？ 

2  模式、试验设计、资料及方法介绍 
2.1  MRI 模式介绍及试验设计 

为考察同一模式框架下，水平分辨率的高低对

青藏高原地区降水及水汽输送通量的模拟，本文使

用日本气象研究所（MRI）大气环流模式在四种不

同分辨率下的 AMIP 积分试验结果：（1）TL95L40
（水平格点数为 192×96，相当于 180 km）；（2）
TL159L40（水平格点数为 320×160，相当于 110 km）；

（3）TL319L40（水平格点数为 640×320，相当于

60 km）；（4）TL959L60（水平格点数为 1920×960，
相当于 20 km）。MRI 模式基于静力平衡方程，采用

半拉格朗日的三维平流方案（ Yoshimura and 
Matsumura，2003）①

，垂直方向分为 60 层，模式

层顶位于 0.1 hPa（Kusunoki et al., 2006；Mizuta et  
al., 2006）。积云对流参数化方案为 Arakawa- 
Schubert 方案（Arakawa and Schubert, 1974）。边界层

方案是基于 Mellor and Yamagada（1974）的二阶闭  
合方案。驱动 MRI 模式的海温边界条件来自 OISST
（Reynolds et al., 2002）。模式积分时间为 1978～
2005 年，本文分析时段为 1980～1999 年。 

当模式水平分辨率提高到 20 km 时，模式表现

出无组织的对流活动和热带气旋减少等模拟偏差，

因此，研发人员对 20 km 分辨率的 MRI 模式进行   
了一系列细微的参数调整，比如，将蒸发比例降低

10%；云方案中，将次网格内水汽方差减少 10%；

减少对流层顶云水的卷出；降低云方案中云水向降

水的转化；减少对流方案中水平动量的垂直输送等

（Mizuta et al., 2006）。因此，严格说来，180 km、

120 km和60 km三种分辨率的结果是基于完全相同

的物理过程，彼此间的结果更具可比性。 
2.2   观测资料 

为了与高分辨率模式结果进行比较，本文使用

吴佳和高学杰（2013）最新发展的高分辨率的中国

区域逐日降水格点化数据集 CN05.1 [分辨率为

0.25°（纬度）×0.25°（经度）]。另外，中国气象

局提供的青藏高原 97 个台站降水资料也用来进行

定量分析 MRI 模式对青藏高原夏季降水的模拟能

力。环流资料使用欧洲中心最新发布的一套更高分

辨率（分辨率为 0.75°×0.75°）的全球再分析数据

集 ERA-interim（Dee et al., 2011）。该资料在全球大

气的质量、水分、能量和角动量收支方面表现出很

大的优越性（Berrisford et al., 2011）。 
2.3  分析方法 

本文在以下的降水年循环、降水序列、降水泰

勒图分析中，将模拟降水通过双线性插值法插值 
到青藏高原 97 个测站上，然后与台站资料进行比

较；对降水空间分布的比较，是将模拟降水通过

“守恒插值”法(http://www.ncl.ucar.edu/Document/ 
Functions/Contributed/area_conserve_remap_Wrap.sh
tml [2014-05-13]) 插值到 CN05.1 降水资料的格点 
上进行比较；对水汽输送通量场以及环流场的比

较，是将模拟结果通过“守恒插值”法插值到 ERA- 
interim 再分析资料的格点上进行比较。 

3  结果分析 

3.1  青藏高原夏季气候平均降水及水汽输送通量

的模拟 

3.1.1  降水 
    首先是降水年循环的模拟（图 1）。台站资料中，

青藏高原降水峰值为 7 月，多年平均降水量约为 2.8 
mm/d。MRI 模式结果中，当分辨率为 180 km、120 
km 和 60 km 时，模拟的逐月降水量均比观测偏高，

特别是夏季，7 月平均降水量分别为 5 mm/d、4 mm/d
和 3.5 mm/d 左右。随着分辨率的提高，模拟降水量

逐渐与观测接近。当分辨率达到 20 km 时，模拟降

水量与观测非常接近，约为 2.6 mm/d。但是，仍与

观测存在一些偏差，如模式中降水峰值位相为 6、7
月，冬春季节的降水量比观测偏高，而夏季降水量

比观测偏低。 
    青藏高原夏季多年平均降水分布如图 2 所示。

黑色实线分别为观测和该版本模式地形中海拔高

度为 3000 m 的等值线。CN05.1 资料中，青藏高原

 

① Yoshimura H, Matsumura T. 2003. A semi-Lagrangian scheme conservative in the vertical direction. CAS/JSC WGNE research Activities in Atmospheric 

and Ocean Modeling, 33, 3.19–3. 20. 
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上夏季降水自东南向西北递减，东南部夏季平均降

水量大于 3 mm/d，高原东部和南部边缘地区降水量

超过 5 mm/d。不同分辨率的模式均能较合理地模拟

出高原上夏季降水的空间分布，包括高原南部 95°E

图 1  观测及四种不同分辨率下模拟的 1980～1999 年青藏高原 97 站平均的降水逐月变化（单位：mm/d） 

Fig. 1  Annual cycle of precipitation over the Tibetan Plateau averaged at 97 stations during 1980–1999 (units: mm/d) 

图 2  青藏高原地区夏季多年平均（1980～1999 年）降水分布（单位：mm/d）：（a）MRI 模拟（180 km 分辨率）；（b）MRI 模拟（120 km 分辨率）；

（c）MRI 模拟（60 km 分辨率）；（d）MRI 模拟（20 km 分辨率）；（e）CN05.1 资料。黑色实线代表该版本模式地形中海拔为 3000 m 的等值线；黑

色实心点为青藏高原地区 97 个台站 

Fig. 2  The climate mean summer precipitation over the Tibetan Plateau during 1980–1999 (units: mm/d): (a) MRI-180 km; (b) MRI-120 km; (c) MRI-60 km;

(d) MRI-20 km; (e) CN05.1. The black solid line represents altitude of 3000 m above sea level. The black dots are the 97 stations over the Tibet Plateau 
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附近和高原东南部的降水中心。较低分辨率（180 
km、120 km 和 60 km）的模式模拟的高原内部降水

量比观测偏大，高原东南部夏季平均降水量大于 5 
mm/d。随着分辨率的提高，模拟的降水空间分布逐

渐接近观测。当分辨率达到 20 km 时，模拟结果表

现出比观测更加精细的局地降水特征，模拟降水量

与观测较为一致。 
下面用泰勒图来表征模拟降水与观测降水的

空间相似程度（图 3）。图中每个点代表其中一个模

式的模拟结果, 其所在半径与水平方向夹角的反余

弦值代表模拟场与观测场的空间相关系数，该点到

原点的距离代表模拟的归一化标准差。因此，距离

水平轴越近，越接近半径为１的圆弧，表明降水模

拟结果越接近观测。点的聚集度反映各模拟结果间

的差异。从图中可以看出，分辨率为 120 km 和 60 km
的模拟结果差异较小，而与其他两个模拟结果间的

差异较大。当分辨率为 120 km 和 60 km 时，模拟

降水与观测降水的空间相关系数最高，接近 0.9；各

模式模拟的降水空间分布归一化标准差均大于 1，表
明模式模拟的降水空间变化强度均比观测大。当分

辨率为 20 km 时，MRI 模式模拟的降水空间变化强

度与观测最接近，但与观测的空间相关系数比分辨

率为 120 km 和 60 km 时的低；当分辨率为 180 km
时，无论从空间相关系数还是归一化标准差来看，

模拟结果都不如较高分辨率模式。 

3.1.2  水汽输送通量 
图 4 为青藏高原及周边地区夏季气候平均水汽

输送通量的分布。ERA-interim 资料中，水汽自 90°E
以东进入青藏高原东南部。总体上，MRI 不同分辨

率的模式均能较合理地模拟出印度季风区北部的

偏西水汽输送通量和季风槽水汽输送以及高原南

部 95°E 左右的偏南水汽输送等。不过四种分辨率

的模式模拟的印度季风水汽输送通量都比 ERA- 
interim 明显偏弱（图略）。另外，各模式结果中，

印度季风区北部的季风槽都比 ERA-interim 偏强，

同时，位置更偏东南。比较图 4 中 180 km、120 km、

60 km 和 20 km 的模拟结果可发现，随着分辨率的

提高，印度半岛南部偏西水汽输送通量的北边缘位

置更偏南，在 ERA-interim 中可达到 25°N 左右，在

20 km 的模拟结果中仅位于 15°N 左右，这可能会 
影响到印度西南季风水汽向青藏高原东南部的输

送通量。 
图 5 为青藏高原及周边地区（10°～40°N，60°～

105°E）夏季气候平均水汽输送通量空间分布模拟

结果的泰勒图。图中点的聚集度反映不同分辨率的

模式结果差异不大，模拟的纬向和经向水汽通量与

ERA-interim 的空间相关系数均在 0.80～0.95 之间。

分辨率较高的 MRI 模式模拟的纬向和经向水汽通

量与 ERA-interim 的空间相关系数均比分辨率较低

的模式低。模式模拟的水汽通量的空间变化强度均

图 3  青藏高原 97 个测站夏季气候平均（1980～1999 年）降水量模拟结果的泰勒图 

Fig. 3  Taylor diagram of simulated climate mean summer precipitation (1980–1999) over the Tibetan Plateau averaged at 97 stations  
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比 ERA-interim 小。 
以上的分析显示，MRI 模式对水汽输送通量的

模拟与对降水的模拟之间并无显著的关联。模式对

水汽输送通量的模拟并不像对降水量的模拟一样

随分辨率的提高而明显改善。降水的模拟受到更多

因素的影响。除了与大尺度环流因子相联系的远距

离水汽输送外，还受到局地地形、模式物理参数化

过程等因素的影响。当模式分辨率由 180 km 提高

到 20 km 后，模式能够模拟出更小尺度的地形强迫

过程。同时，20 km 的 MRI 模式进行了许多参数化

的调整，更有利于降水的模拟。 
根据 Feng and Zhou（2012）中定量分析的范围，

计算经过青藏高原四个边界（26°～40°N，80°～
102°E）的平均水汽输送通量（图 6）。ERA-interim
资料中，水汽主要来自南边界、西边界和北边界，

东边界是主要的水汽输出。MRI 不同分辨率的模式

图 4  青藏高原及周边地区夏季多年平均（1980～1999 年）水汽输送通量（单位：kg m−1 s−1）：（a）MRI 模拟（180 km 分辨率）；（b）MRI 模拟（120 

km 分辨率）；（c）MRI 模拟（60 km 分辨率）；（d）MRI 模拟（20 km 分辨率）；（e）ERA-interim 资料。粗实线表示该版本模式地形中海拔为 3000 m

的等值线 

Fig. 4  The climate mean summer water vapor transport flux (kg m−1 s−1) over the Tibetan Plateau and its surrounding areas (1980–1999): (a) MRI-180 km; (b) 

MRI-120 km; (c) MRI-60 km; (d) MRI-20 km; (e) ERA-interim. The thick solid line represents altitude of 3000 m above sea level 
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均能模拟出青藏高原南边界和北边界的水汽输入

以及东边界的水汽输出。当分辨率为 20 km 时，模

式模拟的南边界和东边界的水汽输送通量强度与

ERA-interim 较为一致。所有的模拟结果中，北边

界的水汽输入均比观测偏小。与图 4 一致，除 180  
km 外，各模拟结果中，印度季风区北部都存在明

显的气旋水汽环流，因此，经过西边界的水汽都表

现为向西的输出，这与 ERA-interim 差异较大。当

分辨率自 120 km 增加至 20 km 时，经过西边界输

出的水汽逐渐减少。 
与图 4 对应，图 7 进一步给出 MRI 模式模拟  

的青藏高原夏季气候平均的整层积分水汽通量辐

合。ERA-interim 资料中，水汽辐合中心位于青藏

高原南麓和东南部，与 CN05.1 资料中降水中心位

置基本一致（图 2e），水汽通量辐合量达 4 mm/d 以

上。60 km、20 km 分辨率的 MRI 模式基本能模拟

出主要水汽通量辐合中心的位置，但水汽通量辐合

量比观测偏小，青藏高原西北部水汽通量辐散区的

范围比 ERA-interim 偏大。180 km、120 km 分辨率

的 MRI 模式模拟的水汽通量辐合中心零星分散。需

要注意的是，ERA-interim 再分析不是严格意义上

的观测资料，与真实情况也有偏差，因此，不能完

全将模式与 ERA-interim 之间的差异归结为模式的

误差。 
3.2  青藏高原夏季年际异常降水及水汽输送通量

的模拟 

3.2.1  降水 
1980～1999 年，青藏高原 97 站平均的夏季降

水标准化序列如图 8 所示。与前文分析一致，台站

降水表现出明显的年际振荡。MRI 模式能够较合理

地模拟出 1995 年以后的降水逐年变化，对 1995 年

以前的降水模拟存在较大偏差。 

图 5    青藏高原及周边地区夏季多年平均（1980～1999 年）水汽输送通量空间分布模拟结果的泰勒图。红点（蓝色星号）代表纬向（经向）水汽通

量 

Fig. 5   Taylor diagram of simulated climate mean summer water vapor transport flux (1980–1999) over the Tibetan Plateau and its surrounding areas. Red dots 

(blue stars) represent zonal (meridional) water vapor transport 

图 6   经过青藏高原各边界的平均水汽输送通量，纬向水汽通量向东为

正，经向水汽通量向北为正 

Fig. 6   Climate mean water vapor transport flux (1980–1999) across the 

four boundaries of the Tibetan Plateau 
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表 1 进一步从平均值、均方根误差、相关系

数和标准差给出图 8 中各降水序列的定量比

较。当分辨率为 180 km、120 km、60 km 时，

MRI 模式模拟的高原夏季降水量比观测偏大。随

着分辨率的提高，模拟降水量由 4.56 mm/d 减少至

3.43 mm/d，逐渐与观测（2.89 mm/d）接近。但分

辨率提高至 20 km 时，区域平均的夏季降水量比观

测略偏小，约为 2.78 mm/d。从均方根误差也可看

出，降水量模拟偏差随分辨率增加而减少。 
相关分析表明，不同分辨率的 MRI 模式均难以 

表 1  青藏高原地区 1980～1999 年 97 个测站平均的观测降

水量与模拟降水量序列之间的比较 
Table 1  Comparison of simulated summer precipitation 
averaged over 97 stations of the Tibetan Plateau with the 
observations during 1980–1999  

 
分辨率

平均值/
mm d−1

均方根误差/ 
mm d−1 

相关

系数

标准差/
mm d−1

台站资料  2.89  0.27 
180 km 4.56 1.71   0.24 0.31 
120 km 3.75 0.91   0.25 0.21 
60 km 3.43 0.65 ―0.06 0.24 

MRI 模拟 
 
 

20 km 2.78 0.29   0.24 0.17 

图 7  青藏高原及周边地区夏季多年平均（1980～1999 年）的水汽通量辐合分布（单位：mm/d）：（a）MRI 模拟（180 km 分辨率）；（b）MRI 模拟

（120 km 分辨率）；（c）MRI 模拟（60 km 分辨率）；（d）MRI 模拟（20 km 分辨率）；（e）ERA-interim 资料。黑色实线表示该版本模式地形中海拔

为 3000 m 的等值线  

Fig. 7   Climate mean (1980–1999) summer water vapor convergence over the Tibetan Plateau and its surrounding areas (units: mm/d): (a) MRI-180 km; (b)

MRI-120 km; (c) MRI-60 km; (d) MRI-20 km; (e) ERA-interim. The black solid line represents altitude of 3000 m above sea level 
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模拟出青藏高原夏季降水的年际变化。不同分辨率

的模拟结果与观测的相关系数均未通过 0.05 显著

性水平的显著性检验。分辨率为 60 km 的模拟结果

与观测差异最大，相关系数为负。不同分辨率的

MRI 模式模拟的降水标准差与观测差别不大，其中

60 km 的模拟结果与观测最接近。 
3.2.2  水汽输送通量 

Feng and Zhou（2012）研究表明，青藏高原南

麓的偏西水汽输送通量是影响青藏高原东南部夏

季降水年际变化的重要水汽来源。因此，定义（25°～
30°N，70°～90°E）区域平均的纬向水汽通量为西

风水汽输送指数，并以此来定量考察 MRI 模式对青

藏高原夏季年际异常水汽输送通量的模拟。1980～
1999 年，高原南麓西风水汽输送指数标准化序列如

图 9 所示。ERA-interim 资料中，该西风水汽输送

指数具有较强的年际变化特征。MRI 模式能够合理

再现 1987 和 1998 年的水汽输送通量高值，但总体

上看，模式难以模拟出高原南麓西风水汽输送通量

的年际变化。 
图 9 中各序列的定量比较如表 2 所示。不同分

辨率的 MRI 模式结果中，青藏高原南麓均为偏东水

汽输送通量，与观测方向相反，原因是由于印度季 

表 2  1980～1999 年青藏高原南麓西风水汽输送指数的模

拟序列与 ERA-interim 再分析资料之间的比较 
Table 2  Comparison of the simulated westerly water 
vapor transport index to the south of the Tibetan Plateau 
with the ERA-interim reanalysis data during 1980–1999  

 分辨率

平均值/ 
kg m−1 s−1

均方根误差/ 
kg m−1 s−1 相关系数

标准差/ 
kg m−1 s−1

ERA-interim  24.82   31.19 
180 km －9.44 57.10 －0.16 32.91 
120 km －50.60 86.57   0.18 39.73 
60 km －37.99 74.20 －0.29 20.53 

MRI 模拟 
 
 

20 km －29.91 59.88   0.43 26.36 

图 8   1980～1999 年青藏高原 97 站平均的夏季降水量标准化序列 

Fig. 8   The summer precipitation time series normalized by its standard deviation averaged over 97 stations of the Tibetan Plateau during 1980–1999 

图 9  1980～1999 年青藏高原南麓西风水汽输送指数标准化序列 

Fig. 9   The summer westerly water vapor transport index time series to the south of the Tibetan Plateau normalized by its standard deviation during 1980–1999 
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风槽模拟偏强。总的来说，180 km 分辨率的模拟结

果偏差较小，120 km、60 km、20 km 分辨率的模拟

结果偏差较大。当分辨率由 120 km 逐渐提高至 20 
km 时，MRI 模式模拟的西风水汽输送通量强度与

ERA-interim 逐渐接近，均方根误差逐渐减小。 
相关计算表明，随着分辨率的提高，MRI 模式

模拟的西风水汽输送指数的年际变化与观测更接

近。当分辨率为 20 km 时，模拟与观测的相关系数

达到 0.43，超过了 0.1 显著性水平的显著性检验。

模拟结果中的标准差随分辨率并未呈现规律的变

化，但均与 ERA-interim 较接近。 
3.2.3  青藏高原夏季年际异常降水及水汽输送通

量模拟偏差的讨论 
与 Feng and Zhou（2012）一致，印度季风区北

部的异常反气旋水汽输送通量是造成青藏高原东

南部夏季降水年际偏多的主要原因（图 10e）。MRI
不同分辨率的模式均能模拟出印度季风区北部的

异常反气旋水汽输送通量，比 AMIPⅡ中低分辨率

图 10 青藏高原东南部 1980～1999 年夏季降水量标准化序列与整层积分水汽通量场的回归（单位： kg m−1 s−1）：（a）MRI 模拟（180 km 分辨率）；

（b）MRI 模拟（120 km 分辨率）；（c）MRI 模拟（60 km 分辨率）；（d）MRI 模拟（20 km 分辨率）；（e）ERA-interim 资料。粗实线表示该版本模式

地形中海拔为 3000 m 的等值线 

Fig. 10  Regression of the summer precipitation time series over the southeastern Tibetan Plateau on the integrated water vapor transport during 1980–1999 (units: 

kg m−1 s−1): (a) MRI-180 km; (b) MRI-120 km; (c) MRI-60 km; (d) MRI-20 km; (e) ERA-interim. The thick solid line represents altitude of 3000 m above sea level
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的 MRI 模式有明显的改进（冯蕾，2011）。AMIPⅡ
模式结果中，印度季风区北部为异常气旋水汽环

流，高原南麓盛行异常偏东水汽输送通量。模式分

辨率提高为 180 km、120 km、60 km 后，印度季风

区北部为异常反气旋，但是反气旋的中心位置并不

一致（图 10a–c），例如 180 km 模式中，反气旋中

心位于孟加拉湾北部，其北侧的偏西水汽输送通量

比 ERA-interim 偏南，因此进入青藏高原的西南水

汽输送通量较少；120 km 模式中，反气旋中心位置

也位于孟加拉湾北部，但是强度比 ERA-interim 偏

弱；60 km 模式中，反气旋中心位于印度半岛西北

部，高原东南部 95°E 左右为较强的西南水汽输送

通量；当分辨率达到 20 km 时，模式模拟的异常反

气旋水汽输送通量与 ERA-interim 结果非常相似，

也表现为自印度季风区北部至西太平洋呈纬向分

布的异常反气旋水汽输送通量，强度与 ERA-interim
基本一致，这也是 20 km 的 MRI 模式模拟的青藏高

原南麓西风水汽输送指数的年际变化与 ERA- 
interim 更接近的原因。 

4  结论 

为了考察模式分辨率对青藏高原夏季大气水

循环模拟的影响，本文重点分析了一个全球大气环

流模式 MRI 在不同分辨率情况下，对青藏高原夏季

降水及水汽输送通量的模拟。主要结论如下： 
（1）高分辨率 MRI 模式模拟的青藏高原气候平

均降水，比低分辨率 MRI 模式有显著改进，主要表

现在降水年循环、夏季降水空间分布等方面。另外，

模拟降水量与观测更接近。分辨率为 180 km、120 
km、60 km、20 km 的 MRI 模式模拟的青藏高原 7
月平均降水绝对误差分别为 2.2 mm/d、1.2 mm/d、  
0.7 mm/d、0.2 mm/d。但是，分辨率对青藏高原 97
个测站夏季降水年际变化模拟的影响不明显。 

（2）高分辨率的 MRI 模式模拟的青藏高原夏季

年际异常水汽输送通量更接近 ERA-interim，包括

青藏高原南麓西风水汽输送指数的年际变化、印度

季风区北部纬向分布的异常反气旋水汽环流。当分

辨率达到 20 km 时，MRI 模式模拟的西风水汽输送

指数与观测的相关系数达到 0.43，超过了 0.1 显著

性水平的显著性检验。除 180 km 外，随着分辨率

的提高，MRI 模式模拟的水汽输送通量空间分布以

及各边界水汽输送通量的方向和强度与 ERA- 
interim 资料更接近。 

（3）分辨率提高后，MRI 模式对青藏高原及周

边地区夏季降水及水汽输送通量的模拟仍存在较

大偏差，主要表现为：模拟降水量仍比观测偏大；

印度季风槽比 ERA-interim 偏强；印度季风区偏西

水汽输送通量比 ERA-interim 偏弱等。同时，需要

注意的是，由于青藏高原地区观测资料缺乏，再分

析资料和格点化地面观测资料在高原地区具有很

大的不确定性。不同格点降水资料对降水量和降水

年际变化的描述以及不同再分析资料对青藏高原

各边界水汽输送通量的强度和垂直分布等存在较

大的差异（Feng and Zhou，2012）。 
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