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青藏高原冬春积雪异常对中国东部夏季降水频次和强度变2

化的影响3

李延 陈斌 徐祥德4

中国气象科学研究院，国家灾害天气实验室，北京 1000815

摘要：基于多种大气再分析和降水资料、青藏高原台站、卫星观测等高原冬6

春积雪资料，采用合成分析、相关分析、回归分析等多种数理统计以及理想数值7

模拟试验等方法，分析了青藏高原冬春积雪异常与中国东部夏季降水频次和强度8

变化的关联及可能原因。分析表明：1）基于站点观测的高原积雪年际变化特征9

显著，大气再分析数据、卫星反演资料分析呈现出一致性变化趋势；2）高原积10

雪异常对中国夏季降水频次与强度分布的影响具有显著的空间差异。高原冬春积11

雪偏多，使得我国华北、长江中下游地区夏季降水发生频次增加，但华北中雨和12

小雨类型的增加占比较大，而长江中下游地区则主要表现为大雨和暴雨发生频次13

增加的贡献；3）积雪异常偏多年，高原热源作用减弱，500hPa位势呈现清晰的14

“负—正—负”异常波列结构，西风急流位置偏南并加强，副高脊线偏南；在上述15

环流条件下，西北太平洋异常反气旋北侧的气旋性环流使得水汽输送停滞在长江16

中下游流域，伴随大气垂直运动增强，导致该区域强降水的强度增强、频次偏多；17

华北地区受“鞍型”场环流结构控制，虽然较小量级降水频次增加，但水汽输送18

较弱，降水强度变化不显著。上述研究结果，可为高原积雪异常相关的中国夏季19

降水变化及其短期预测提供预示性信号。20
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Impacts of winter and spring snow anomalies on summer25

precipitation frequency and intensity in Eastern China26

Yan Li, Bin Chen and Xiangde Xu27

State Key Laboratory of Severe Weather, Chinese Academy of Meteorological Sciences, Beijing28

100081, China29

Based on a variety of atmospheric reanalysis and precipitation, as well as the30

winter and spring snow data over the Tibetan Plateau obtained by gauged stations and31

satellites, this study first compare and validates the consistency of changes in different32

snow data sets on interannual scale. The impacts of winter and spring snow anomalies33

on the frequency and intensity of summer precipitation over the Eastern China are34

further explored. Combined with the atmospheric physical diagnosis and numerical35

simulation, the possible causes of the spatial difference in the impacts of snow36

anomalies on summer precipitation in China are investigated as well.37

The result of this study shows that: 1) the variation of snow depth observed by38

gauged stations is well consistent with that derived from the satellite data on the39

interannual variation scale. 2) The impacts of Plateau snow anomalies on the40

frequency and intensity of summer precipitation in China exhibit significant spatial41

differences. When there is more snow in winter and spring on the Tibetan Plateau, the42

frequency of summer precipitation increases significantly in North China, the middle43

and lower reaches of the Yangtze River and Northeast China, whereas the increase of44

rainfall frequency in North China is mainly dominated by the types of moderate rain45

and light rain, contrasting to the increase of heavy rain frequency in the middle and46

lower reaches of the Yangtze River. 3) In the years with more snow cover, the heat47

source over the Tibetan Plateau is weakened, resulting in occurrence of48

"negative-positive-negative" abnormal wave train structure on the 500hPa potential49

height, the strengthened and southward westerly jet, and the southward subtropical50

high ridge. Under the influence of the above circulation background, the anomalous51

cyclonic circulation on the north side of the anomalous anticyclone in the52
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Northwestern Pacific enhance the water vapor transport residing in the middle and53

lower reaches of the Yangtze River Basin. With the strengthened atmospheric vertical54

movement, the intensity and frequency of heavy precipitation is increased in this55

region. However, the region of North China is controlled by the circulation structure56

of "saddle" field, the occurrence frequency of small precipitation increases57

significantly, but the water vapor transport is weak, and the changes in precipitation58

intensity is not significant.59

Key words: Snow, Tibetan Plateau; summer precipitation; Precipitation frequency;60

Precipitation intensity61

1 引言62

青藏高原被誉为“世界屋脊”、“地球第三极”，其动热力效应对高原周边甚63

至全球天气和气候变化产生深远影响（叶笃正等, 1957; Wu et al., 2015; Yao et al.,64

2019）。而积雪覆盖作为高原重要的下垫面因子，其热力和水文效应不可忽视，65

可通过改变地表辐射、土壤湿度、近地面大气温度及向上热通量等途径改变水热66

平衡，进而影响高原周边天气气候（Hahn and Shukla, 1976; Yeh et al., 1983; 段安67

民等, 2018）。68

高原积雪变化表现出显著的年际和年代际等多尺度变化特征, 对中国夏季69

降水预测具有一定指示意义。已有研究发现高原积雪与南亚夏季风呈负相关，与70

东亚夏季风亦存在显著相关关系，通过影响季风环流，高原积雪能够进一步影响71

中国降水时空变化（陈乾金等, 2000; 张顺利和陶诗言, 2001; Wu and Qian, 2003;72

穆松宁和周广庆, 2010; Xu et al., 2012; Liu et al.,2014; 张人禾等, 2016; Xiao et al.,73

2016; Wang et al., 2017），有研究表明高原冬春积雪与来年中国南部至长江中下74

游地区降水具有较好的正相关（Wu and Qian, 2003; 高涛和谢立安, 2014; 宋敏红75

等, 2020）。且高原积雪的空间差异对降水的影响也存在差异，如Wang等（2017）76

提出高原南部积雪越厚时，我国长江流域和东北地区的降水越多，南方降水越少。77

因此，在目前气候学领域的降水预测中，高原冬春季积雪是中国夏季风降水异常78

的一个重要指标（Wu et al., 2003; Zhao et al., 2004; Xie et al., 2005; Zhao et al.,79

2007; Seol et al., 2009; Yuan et al., 2009; Zhu et al., 2015; Dou et al., 2018; You et al.,80

2020）。81
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鉴于高原积雪对东亚地区短期气候预测的重要性，学者对积雪异常影响亚洲82

夏季风和降水的机理开展了进一步研究。已有结果表明，高原积雪偏多年，积雪83

高反照率使得其上方对流层温度降低，高原地表加热减弱，高原垂直运动受抑制，84

减小海陆热力梯度对比（Liu et al., 2014），同时，伴随着大气环流的扰动还可以85

激发出异常波列（朱玉祥等, 2009），导致副热带高压、西风急流和南支气流异86

常以及夏季风强度减弱位置偏南（Xiao and Duan, 2016），长江流域夏季降水偏87

多（张顺利和陶诗言, 2001），华南与华北夏季降水偏少（Wu and Qian, 2003; Wang88

et al., 2017）。89

目前基于高原积雪异常的短期气候预测业务还存在较大的不确定性，因此仍90

需加强高原积雪异常对中国夏季降水变化的关联特征及相关机理研究。需要注意91

的是，以往研究大多数着眼于某一特定区域降水的整体变化分析，而缺乏对不同92

级别降水变化精细特征及其空间差异的探究。因此，本文在前人研究基础上，基93

于高原积雪、逐日降水等多种观测数据及再分析资料，采用数值模拟、统计-诊94

断分析相结合的方法，分析高原积雪异常与中国夏季不同量级降水频次和强度变95

化的关联特征，并探讨其可能的影响机理，进一步加深对高原冬春积雪影响中国96

区域降水变化问题的认识。97

2 数据和方法98

2.1数据99

2.1.1降水和积雪数据100

本文使用的降水观测为国家气象信息中心提供的1980年至2017年的逐日格101

点化地面降水，分辨率为 0.5°×0.5°。高原积雪站点观测来自国家气象中心整理102

的积雪专题数据集，包含全国 2400多个站点 1980年至 2017年的积雪天气现象、103

积雪深度、积雪雪压、积雪增量等数据。104

105
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图 1 青藏高原地形（阴影表示地形高度, m）以及 50个高原积雪观测站点分布。106

Fig.1The distribution of topography (shaded, m) and 50 snow meteorological stations107

over the Tibetan Plateau.108

根据图 1 为高原积雪观测站点分布，50 个测站多位于高原中东部，而高原109

西部及南部地区站点分布较少。为开展基于台站观测数据的积雪年际变化特征研110

究，首先选取异源大气再分析和卫星遥感数据，多渠道对比分析雪深、雪盖等分111

布特征，检验积雪站点观测的可信度。这里选用了 NOAA 的 Twentieth Century112

Reanalysis V3、ERA5(1981-present)两类再分析中提取的积雪数据，以及卫星遥113

感积雪资料分别为罗格斯大学提供的北半球逐周雪盖变量、美国冰雪数据中心提114

供的 IMS(the interactive multi-sensor snow and ice mapping system)逐日分辨率及115

来自MODIS传感器的三类卫星遥感雪盖数据，多渠道建议站点观测数据质量。116

2.1.2 大气再分析及青藏高原地理数据117

大气环流场采用 ERA-5逐月数据，水平分辨率为 0.25°×0.25°。包括 500hPa118

位势高度场、200hPa纬向风场、垂直速度、大气温度、各等压面风场、比湿、119

地面气压等。大气视热源的计算，基于 NOAA-V3逐日再分析数据集开展，其水120

平分辨率为 1°×1°，垂直方向 28层，包括经向/纬向风、垂直速度、温度、气压121

等。WRF数值模拟的积分，则由 ERA-interim大气再分析场来驱动。122

青藏高原在我国境内的轮廓数据来源于国家科技基础条件平台—国家地球123

系统科学数据中心。124

2.2 分析方法125

2.2.1 降水等级划分126

根据国家气象局颁布的降水强度等级标准，由逐日降水量（R）大小，分别127

定义当日降水量在 1mm  R<10mm、10mm  R<25mm、25mm  R<50mm、128

R 50mm区间内分别为小雨日、中雨日、大雨日、暴雨日(或极端降水日)；将日129

降水量大于等于 1mm定义为一次降水事件的发生。130

2.2.2 多雪年和少雪年选取131

对青藏高原地区 1980年到 2017 年冬春季积雪 50台站（分布见图 1）积雪132

深度数据时间序列进行标准化处理，得到的时间序列为高原冬春雪深指数(SDI)。133

这里冬季定义为前一年的 12月和当年的 1月、2月。根据其时间序列超过 1个134
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标准差判断多雪年和少雪年，可选出多雪年为 1989、1993、1995、1996、1998、135

2008共 6年；少雪年为 1984、1999、2003、2010、2016共 5年。除了用雪深划136

分积雪异常年份外，Xiao和 Duan（2016）还利用积雪日数划分了多雪年与少雪137

年，以及用雪深和积雪日数共同划分（罗江鑫等, 2020）。通过与前人划分的积138

雪异常年份的对比（陈乾金等, 2000; Xiao and Duan, 2016; 罗江鑫和吕世华等,139

2020），证明本文所选取的多雪年和少雪年都为典型积雪异常年份。140

2.2.3 大气视热源计算141

大气视热源 Q的计算（公式 1），是基于热力学方程，采用倒算法求得（Yanai142

et al.，1973）143

( )p
TQ C V T
t


   




（1）144

其中 pC 为定压比热；T为温度，V

为水平风矢量，为 p坐标系垂直速度；145

( / / )pRT c p T p     为大气静力稳定度，R为气体常数。将 Q从地表垂直积分146

到大气顶部得到整层空气柱的大气视热源（后文简称为“大气热源”），计算公式147

为（2）148

1 pt

ps
Q Qdp

g
   （2）149

其中 Ps和 Pt分别表示地面和大气顶部的气压（本文取 100hPa）。150

2.2.4 其它统计-诊断方法151

文中还采用了合成分析、相关分析、线性回归分析、t检验等统计分析及整152

层水汽通量计算等诊断方法。鉴于这些方法在大气科学领域研究较为常见，这里153

不再赘述。154

2.3数值模式155

选用WRF（V4.0）实施高原积雪影响的半理想化数值模拟及敏感性试验。156

WRF 模式的积分耦合了 Noah-MP陆面过程模块，可对积雪效应进行有效参数157

化，来提升对积雪影响过程的模拟能力。158

WRF数值模拟采用三重单向嵌套，垂直方向为 61 层，水平分辨率依次为159

12 km，4km，1.33km。由于 2014年为厄尔尼诺现象影响较弱年份，本文的理想160

模拟试验时间设定为 2014年 2 月 1日 08:00 至 2 月 28日 20:00 (LST，下同)，161
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并已去除 6 h 的 spin-up时间。初边界条件由 0.75°×0.75°的 ERA-interim 再分析162

资料来提供，模式采用Morrison 2-moment 微物理方案、RRTMG长/短波辐射方163

案、热交换陆面过程、更适合复杂地形的YSU 边界层方案及与之适配的MM5 相164

似理论近地面层方案。相对于控制试验，敏感性试验将积雪雪深和雪水当量数据165

大小减少为原来的 20%。166

3 高原积雪资料年际变化特征的一致性检验167

为了检验积雪资料的不确定性，首先对站点观测和再分析以及卫星遥感资料168

进行了比较，以佐证积雪资料的可信度以及在描述年际变化特征方面的一致性。169

由于高原 50站点多位于高原的中东部，因此对于再分析资料的研究范围，先确170

定为高原东部(90°E-104°E，28°N-38°N)区域，选取该区域的数据进行分析171

来对比不同再分析积雪资料的异同。172

图 2(a)和图 2(b)分别给出了由高原站点观测数据计算的高原冬春雪深指数173

SDI和 NOAA-V3和 ERA-5两种大气再分析积雪资料的雪盖及雪深资料标准化174

时间序列。三种资料均在 1996年之前呈现上升趋势，之后呈现下降趋势。计算175

结果显示， NOAA-V3再分析雪深和雪盖与高原 50站点雪深之间的相关系数分176

别为 0.5和 0.52；ERA-5雪深和雪盖与站点雪深之间的相关系数分别为 0.46和177

0.52，两种大气再分析积雪数据和站点积雪的相关均都通过 0.01的显著性检验，178

这说明两种大气再分析积雪数据与站点积雪都呈现较好的对应关系，表明站点雪179

深和再分析积雪资料年际变化较为一致。180

181

图 2 图（a）为青藏高原站点观测的雪深（单位：cm）（SDI，黑色）和 NOAA-V3182

再分析雪深（单位：m）（红色）及雪盖（单位：%）（蓝色）年际变化时间序183

列。图（b）同图（a），但为青藏高原站点观测的雪深（单位：cm）（SDI，黑184

色）和 ERA-5再分析雪深（单位：m）（红色）及雪盖（单位：%）（蓝色）。185
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年际变化时间序列数据均经过标准化处理，其中 r1表示和雪深的相关关系，r2186

表示和雪盖的相关关系。187

Fig.2 Interannual variation of snow depth(unit: cm) (SDI, black) observed by the 50188

stations over the Tibetan Plateau and (a) NOAA-V3 and (b) ERA-5 reanalysis snow189

depth (unit: m) (red) and snow cover (unit: %) (blue), respectively. The data are190

standardized, where R1 represents the correlation with snow depth and R2 represents191

the correlation with snow cover.192

同样，图 3给出了北半球雪盖数据、MODIS传感器雪盖数据、IMS的雪盖193

三种卫星反演年平均标准化时间序列以及高原 50站点雪深的标准化时间序列。194

首先比较北半球雪盖数据和站点观测雪深时间序列亦可发现，这两种资料与站点195

雪深资料的变化趋势是大致相同的，如果去除 1996年的异常年份，两者在 1997196

年以后年份的相关系数为 0.62，超过了 0.01的信度检验。虽然 IMS雪盖和MODIS197

传感器雪盖获得的雪盖资料时间相对较短，但 IMS雪盖以及MODIS 雪盖和站点198

雪深时间序列的相关关系分别为 0.53和 0.48，在 2000年~2012年期间，MODIS199

资料与其他资料雪盖变化呈现较好的对应关系。200

从上述不同高原积雪资料的年际变化特征比较的结果可见，虽然站点观测、201

大气再分析数据以及卫星反演资料在描述高原积雪变化时，存在一定的偏差，但202

高原台站观测的积雪深度变化和卫星观测资料具有类似的变化趋势，特别在年际203

变化尺度上具有较好的一致性。204

205

图 3 青藏高原站点观测的雪深（单位：cm）（SDI，黑色）以及北半球雪盖（蓝206

色）、IMS的雪盖（红色）、MODIS 传感器雪盖（单位：%）（黄色）年际变207

化时间序列。208

Fig. 3 Interannual variation of snow depth (unit: cm) (SDI, black) observed by the 50209

stations over the Tibetan Plateau and snow cover (unit: %) derived from the Northern210
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Hemisphere (blue),IMS(red),MODIS (yellow) , respectively.211

4 高原积雪异常对中国夏季降水变化的影响212

4.1降水总频次变化213

在分析高原积雪异常对不同量级降水分布影响之前，先分析其与中国夏季降214

水总频次的关系。图 4(a)给出了 1980-2017年高原 50站点雪深异常时间序列回215

归到夏季降水频次的空间分布。从图中可以看到，高原冬春积雪与中国夏季降水216

总频次的关系在空间上存在较大的差异性，即中国大部分地区二者呈现正相关，217

特别是华北、东北以及长江中下游地区正相关关系尤其显著，而在青藏高原西南218

部、华南以及中国东北的东北部地区呈负相关。从高原积雪异常多年与异常少年219

的降水频次合成的差值分布（图 4b），亦进一步证实了上述关系。该结果表明，220

当高原冬春积雪异常偏多时，我国夏季降水发生频次在华北及长江中下游地区显221

著增加，其中内蒙古东北部为降水发生频次增加的大值区。我国东北角及青藏高222

原西南部夏季降水发生频次在多雪年显著减少。223

224

图 4 （a）降水总频次对 1980-2017年高原 50站点雪深异常时间序列回归得到的225

回归值。（b）高原积雪异常多年与异常少年降水频次合成的差值分布，打点区226

域表示通过 95%的显著性检验。227

Fig. 4 (a) Anomalies of precipitation frequency obtained by the linear regression228

against the standardized time series of snow depth averaged over the Tibetan Plateau.229

(b) The composite difference in precipitation frequency between the more snow and230

less snow years. Stippling in (a) and (b) denotes the 95% confidence level.231

已有研究表明，高原积雪异常往往导致我国长江流域夏季降水偏多，而华南232

与华北夏季降水偏少（张顺利和陶诗言, 2001; Wu and Qian, 2003; Xiao and Duan,233

2016; Wang et al., 2017）。显然，这些降水异常区域与这里分析的降水发生总频234
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次异常区域在空间上存在较大差异，这意味着降水总频次变化显著区域和降水总235

量变化显著区域在空间上并不吻合。为解释这一现象，亦有必要进一步分析高原236

积雪异常对不同量级降水频次变化的影响。237

4.2不同量级降水频次变化238

对应降水频次的增加，夏季降水总量在我国北方地区以及长江中下游地区都239

有所增加，但降水总量增加的大值区为长江中下游以南而非内蒙古东北部（图240

略）。由夏季降水频次增多的大值区为北方地区而夏季降水总量增多的大值区为241

长江中下游附近推断，在高原冬春积雪异常偏多时，我国夏季长江中下游地区附242

近降水频次增加，主要为较大量级降水的贡献，而北方降水频次的增加，较小量243

级的降水占比较大。244

类似于图 4(a)，图 5给出了高原雪深异常时间序列回归到(a)小雨、(b)中雨、245

(c)大雨和(d)暴雨发生频次的空间分布。可以看到，高原积雪异常对不同量级夏246

季降水发生频次的影响差异显著。高原冬春积雪异常偏多时，我国夏季小雨频次247

在华北及长江中下游一带有不同程度的增加，其中内蒙古东北部以及渤海以北的248

区域增加最为显著，降水发生频次减少区域主要分布于高原西部，华南以及东北249

地区的东部；对中雨发生频次而言，内蒙古东北部、高原东南缘至云南广西一带250

增加显著，中国西部及华南地区中雨发生频次减少；而对于大雨而言，高原积雪251

与长江中下游地区及华南降水发生频次存在显著正相关，暴雨频次主要在长江中252

下游大范围地区显著增加，而在我国其他地方相关关系并不显著。暴雨发生频次253

变化亦和大雨类似，只是显著相关区域趋于集中在长江中下游地区。254
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255

图 5 同图 4（a），但分别对应于（a）小雨、（b）中雨、（c）大雨和（d）暴256

雨发生频次。257

Fig.5 The same as the figure 4(a), but for the (a) light, (b) moderate, (c) heavy and (d)258

extreme precipitation events, respectively.259

结合降水总频次的变化特征（图 4），图 5给出的结果很好地解释高原积雪260

异常时降水总频次变化与夏季降水变化存在空间差异性的原因。在高原冬春积雪261

异常偏多时，虽然我国华北地区夏季降水频次增加显著，但增加的降水主要为小262

雨和中雨；而夏季长江中下游地区降水频次增加的主要贡献者为大雨和暴雨等较263

强的降水，导致降水总量增加显著。这些结果与前人研究相吻合。多雪年和少雪264

年不同量级降水频次差异分布结果也进一步证实（图 6），当高原冬春积雪增多265

时，我国北方夏季小雨和中雨等小量级降水频次增加，长江中下游地区大雨和暴266

雨等大量级降水频次增加。267
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268
图 6 多雪年和少雪年降水频次差异分布:（a）小雨;（b）中雨;（c）大雨;（d）269

极端降水，打点区域表示通过 95%的显著性检验。270

Fig.6 The difference in precipitation frequency between snowy years and less snow271

years for (a) light rain; (b) moderate rain; (c) heavy rain and (d) extreme precipitation.272

Stippling in (a)，(b)，(c) and (d) denotes the 95% confidence level.273

4.3夏季降水强度变化274

夏季降水强度的变化受夏季降水总量及降水发生频次的共同影响。图 7(a)给275

出了高原冬春积雪异常时间序列回归到中国夏季降水强度的空间分布。从图 7(a)276

可见，高原冬春积雪异常偏多时，长江中下游地区、淮河流域和内蒙古东北部降277

水强度增强，特别是长江中下游地区增加极为显著，而黄河下游和东北北部等地278

区夏季降水强度减弱。相应地，图 7(b)为高原多雪年和少雪年的降水强度空间差279

异分布，整体上降水强度显著增强地区和图 7(a)给出的正值区相一致，但也存在280

一些差异，比如长江中下游地区的北部降水明显不同。总体而言，结果表明当高281

原冬春积雪增多时，长江中下游地区、内蒙古东北部夏季降水强度增强，而黄河282

下游、我国东北部降水强度减弱。283
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284

图 7（a）1980-2017年青藏高原 50站点冬春雪深异常时间序列回归的降水强度285

异常。（b）多雪年和少雪年夏季降水强度差异分布，打点区域表示通过 95%的286

显著性检验。287

Fig. 7(a) Anomalies of precipitation intensity obtained by the linear regression against288

the standardized time series of regional snow depth averaged over the Tibetan Plateau.289

(b) The composite difference in precipitation intensity between the more snow and290

less snow years. Stippling in (a) and (b) denotes the 95% confidence level.291

4.4高原积雪异常影响夏季降水频次及强度变化的区域差异特征292

挑选出三个显著区域，即东北地区东北部(126°E-135°E，44°N-50°N)、293

华北(108°E-123°E，37°N-47°N)以及长江中下游地区(105°E-122°E，26°294

N-33°N)(如图 8(a)中方框所示)作为典型区域，计算积雪异常和不同量级降水频295

次及降水强度之间的相关关系，进一步量化高原冬春积雪异常对中国夏季各量级296

降水频次和强度的影响呈现空间差异性特征。297

298
图 8（a）东北、华北以及长江中下游区域划分。其中填色区域颜色表示地形高299

度;（b）高原冬春积雪指数与定义的降水频次变化指数的时间序列。300

Fig.8 (a) The geographical distribution of three selected regions: Northeast China301

(NEC), North China (NC), and the middle and lower reaches of the Yangtze River302
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(YRB) regions. The shaded indicates the topography elevation. (b) The time series of303

the snow depth index and the predefined precipitation frequency index.304

表 1计算结果显示，高原冬春积雪与华北地区小雨、中雨、大雨频次呈现显305

著正相关，其中与小雨和中雨频次之间的相关性最高。如果定义华北地区夏季小306

雨频次与长江中下游地区大雨频次之和作为降水频次指数，通过计算发现该指数307

与高原冬春积雪之间呈现较好的正相关关系，两者相关系数为 0.51，通过 0.01308

的显著性检验（图 8b）。高原冬春积雪与长江中下游地区大雨和暴雨降水频次309

呈现显著正相关，且与大雨频次之间的相关性最高，而高原冬春积雪和东北地区310

各量级降水频次之间呈现负相关或无明显相关关系。对降水强度变化而言，高原311

冬春积雪和长江中下游地区夏季降水强度之间呈现显著正相关，和华北地区夏季312

降水强度呈现较弱的正相关，与东北地区夏季降水强度无明显相关关系。313

表 1不同地区各等级降水频次和降水强度与高原冬春积雪的相关关系(粗体表示314

相关性通过 95%的显著性检验)315

Table 1 Correlation coefficient between precipitation frequency, precipitation316

intensity in different regions and snow depth over the Tibetan Plateau (bold indicates317

that the correlation exceed the 95% confidence level)318

相关系数 长江中下游地区 华北地区 东北地区

小雨频次 0.08 0.43 -0.17

中雨频次 0.29 0.47 -0.07

大雨频次 0.51 0.39 -0.2

暴雨频次 0.39 0.11 -0.11

降水强度 0.39 0.2 -0.1

319

5 高原积雪异常影响中国夏季降水频次及强度变化的可能机理320

5.1大气热源对高原积雪异常的响应321

高原积雪通过改变地面热源强度和空间分布影响着大气环流，进而影响中国322

夏季降水变化。图 9(a)给出了高原积雪异常时间序列回归到大气视热源的计算结323

果，可见高原积雪异常影响高原大气热源变化，当青藏高原积雪异常偏多时，高324

原大部分地区大气热源减弱，在高原中部和东部减弱最为显著。高原热源变化导325
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致其上空温度变化，进一步分析高原上空大气温度垂直分布可见（图 9b和图 9c），326

高原冬春积雪异常偏多时，高原上空对流层大气温度在春季和夏季呈现负异常，327

负的大值中心位于高原西部对流层中层区域以及高原东部对流层中高层区域。对328

此现象，高原积雪增多使得到达地表的短波辐射减少（陈海山和孙照渤, 2003），329

地表降温，导致地面对上空大气发射的长波辐射减少，从而使得地面上空大气温330

度降低，使其与洋面海陆热力差异效应减弱。另外，由高原积雪异常时间序列回331

归到逐月的大气视热源的结果（图 10），高原积雪异常导致的高原上空大气热332

源减弱效应具有持续性，至少在整个夏季高原热源都相对较弱，该结果与朱玉祥333

等（2007）指出的青藏高原冬春积雪与高原春夏大气热源显著负相关的结果一致。334

且Wang等（2017）也通过回归分析证明了高原积雪增多时，高原大气热源呈现335

减弱趋势。总之，高原冬春积雪异常偏多导致高原上空大气视热源减弱，大气温336

度降低，而此种变化必然影响着大气季风环流动力-热力结构的变化，进而影响337

夏季降水的频次和强度。338

339

图 9（a）高原积雪异常时间序列回归到高原大气热源（单位：W/m2）异常。（b）340

和（c）分别为高原多雪年与少雪年合成的春季和夏季大气温度（单位：℃）差341

异垂直分布，其中阴影部分为高原地形，打点区域表示通过 95%的显著性检验。342

Fig.9 (a) Anomalies of atmospheric apparent heat source(unit: W/m2) regressed343

against the standardized time series of regional snow depth over the Tibetan Plateau.344

(b) The composite difference in atmosphere temperature(unit: ℃) between the years345

of more and less snow. Stippling in (a) denotes the 95% confidence level.346

347
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348

图 10 高原积雪异常时间序列分别回归到 3,4,5,6月高原大气热源（单位：W/m2）349

异常，打点区域表示通过 95%的显著性检验。350

Fig.10 Anomalies of atmospheric apparent heat source (unit: W/m2) in: (a) Mar, (b)351

Apr, (c) May and (d) Jun regressed against the standardized time series of regional352

snow depth over the Tibetan Plateau. Stippling in (a)，(b)，(c) and (d) denotes the 95%353

confidence level.354

5.2东亚大气环流对高原积雪异常的响应355

大气环流形势变化是决定降水频次和强度变化的重要因子之一。从高原冬春356

积雪异常信号回归到 500hPa位势高度场及 850hPa风场（图 11a）结果可见，在357

积雪异常作用下，500hPa位势高度场在青藏高原及其以北区域上空呈现显著的358

负异常。从经向来看，在北纬 40°- 60°度之间形成了明显的“负—正—负—正”359

位势高度异常波列结构；从纬向上来看，在东经 110°-150°度之间呈现“负—360

正—负”的异常结构。整体上东亚区域形成了一个“鞍型场”环流结构异常。在361

此环流形势控制下，低层 850hPa风场在中国南海地区形成了异常的反气旋环流，362

导致从低纬度海洋—华南—长江中下游的西南风加强，另外在日本海亦形成了一363

个气旋式异常环流，使得从输送到华北和东北部分地区的东南风加强。364

在上述环流异常背景下，长江中下游及华北地区处于气旋式环流的控制下，365
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可以推断高原积雪异常偏多将导致长江中下游及华北地区降水频次和降水强度366

都增加。进一步分析水汽输送条件可以发现，当高原冬春积雪偏多时，来自低纬367

度南海的西南水汽输送和中高纬太平洋（日本海）的东南水汽输送都增强（图368

11b），这也为长江中下游、华北大范围地区水汽辐合区域的降水频次增加和强369

度增强提供了水汽条件。特别是长江中下游、华北的内蒙古等地区有显著的水汽370

辐合区，其中最为显著的长江中下游区域与夏季降水发生的频次和强度显著增加371

区域相吻合。372

373

图 11（a）基于高原积雪时间序列的位势高度异常 500hPa位势高度(阴影)以及374

850hPa风场(矢量)的回归分布；（b）同（a），但为整层水汽通量（矢量）及水375

汽通量散度（阴影）的回归分布，打点区域表示通过 95%的显著性检验。376

Fig.11 (a) Regression coefficients of 500hPa geopotential height(shaded，unit in377

gpm)and 850hPa wind field (vector) anomalies against the standardized time series of378

regional snow depth over the Tibetan Plateau; (b) The same as the figure (a), but for379

the integrated vapor flux (vector, from surface layer to 300 hPa, unit in kg/(m*s) ) and380

the its divergence (unit in 10e-5kg/(m2*s)).Stippling in (a) and (b) denotes the 95%381

confidence level.382

需要看到，上述高原积雪异常引起的大气环流形势和水汽输送条件变化（图383

11(a)和(b)）并不能完全解释前文诊断的中国降水频次和强度变化的区域差异性384

特征。特别是对华南以及中国东北这两个典型区域而言，高原积雪偏多时，低层385

环流和水汽输送都增强，为什么降水频次和降雨强度变化不显著？为回答这个问386

题，进一步分析了高原积雪异常与垂直运动的关系。图 12(a)给出了高原冬春积387

雪异常信号回归到我国东部(105°E—120°E)范围内垂直环流场的空间分布。可见388

高原冬春积雪异常偏多时，北纬 23°N以北的区域上升运动都呈增强态势，特别389
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23°N 附近的长江中下游地区增加更为显著，而 10—15°N 地区上升运动显著减390

弱，该地区正好对应华南地区，这种积雪异常和垂直运动的反位相特征使得积雪391

异常影响特征在华南地区显著区别于长江中下游地区。比较而言，华北地区上升392

亦有运动增强，但水汽辐合增加不显著，这也是华北地区降水频次增加而降水强393

度变化不显著的原因。394

对于东北地区而言，高原积雪异常偏多时，虽然来自高纬太平洋的东南气流395

以及与之相关的水汽输送亦增强，但降水频次和降水强度变化并不显著。这可以396

从高原积雪异常导致的环流结构异常去解释这一现象。从图 11(a)可以看到，类397

似于华南地区，高原积雪异常偏多时，中国东北地区也位于异常的反气旋环流控398

制之下，反气旋内部的上升运动抑制了降水事件的发生。从图 12给出的结果亦399

可以进一步证实，高原积雪偏多时，在 500hPa高度以下的东北区域上空存在异400

常的下沉运动。401

402

图 12 基于高原积雪时间序列的垂直速度及其风速(105°-120°E范围的平均)的回403

归分布，打点区域表示通过 95%的显著性检验。404

Fig. 12 Regression coefficients of the meridional circulation (vectors; m.s−1) and405

vertical velocity (Pa. s−1) averaged over the eastern China (105°-120°E)anomalies406

against the standardized time series of regional snow depth over the Tibetan Plateau.407

Stippling denotes the 95% confidence level.408

另外，已有研究表明，高原冬春积雪年际变化会影响亚洲夏季风的强弱，具409

体表现为通过调制副高脊线、西风急流等的位置进而对夏季降水产生影响。根据410

许云凡等（2018）定义的副高的脊线指数计算方法，即 10°N 以北 110°E-150ºE411
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范围内, 588位势什米等值线所包围的副热带高压体内纬向风 u=0, 且∂u/∂y>0 的412

特征线所在纬度位置的平均值，计算了副高脊线位置（图 13a），发现脊线指数413

的分布表明副高脊线在多雪年平均偏南 1°左右，西太平洋副热带高压偏南有利414

于水汽输送到长江中下游，使得区域降水增多。将积雪异常信号回归到 200hPa415

纬向风场的分析结果表明（图 13b），高原冬春积雪异常偏多时，夏季 200hPa416

纬向风场大值中心偏南，表明在高原多雪年副热带西风急流位置偏南。副热带西417

风急流位置的南北变化对上升运动有重要的影响，当副热带西风急流偏南时，长418

江流域上空低层辐合上升气流加强（廖清海等, 2004; 况雪源和张耀存, 2006）。419

上述有关西风急流和副高位置变化进一步验证了前文分析结果。420

421

图 13 （a）多雪年(红)和少雪年(蓝)夏季副高脊线指数分布;（b）基于高原积雪422

时间序列的夏季 200hPa纬向风场(填色)回归分布以及夏季 200hPa纬向风场平均423

分布(等值线)，打点区域表示通过 95%的显著性检验。424

Fig.13 (a) Composite difference in subtropical high ridge index in summer between425

snowy years and less snowy years; (b) Regression coefficients of 200hPa zonal wind426

field in summer (shaded) anomalies against the standardized time series of regional427

snow depth over the Tibetan Plateau, and the averaged 200hPa zonal wind field in428

summer(contour).Stippling in (b) denotes the 95% confidence level.429

结合上述分析，高原积雪异常将伴随着高原热源效应的变化，导致亚洲夏季430

风的变化，进而影响我国夏季各级降水频次及降水强度，并在空间上显示出显著431

的差异性特征。高原冬春积雪偏多使得高原大气热源减弱，从而导致夏季风减弱。432

夏季风减弱表现为西太副高和副热带西风急流位置偏南，使得我国长江中下游地433

区水汽辐合及上升运动增强，因此长江中下游地区大雨及暴雨等大量级降水频次434

显著增加；华北地区上升运动增强，但无明显的水汽辐合增加，因此华北地区小435
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雨和中雨等小量级降水频次显著增加；东北地区上升运动减弱以及水汽辐散增436

加，因此该地区各量级降水频次都对应减少。437

5.3 理想模拟试验438

为进一步探讨高原积雪异常的影响并验证上文分析结果，利用WRF模式进439

行了积雪异常的敏感性集合理想试验。以 2014年为例，图 14给出了将积雪减少440

80%，500hPa位势高度场及水平风场异常随着模拟时间的差值演变特征。441

442

图 14 控制试验减去敏感性试验结果得到的 500hPa位势高度异常（阴影区）和443

风场（矢量）的差值随着时间的演变。444

Fig.14 Differences geopotential height (shaded, unit in gpm) and wind field (vector)445

in 500hPa between the sensitivity experiment and the control simulation.446

可以看到，高原积雪偏多时，10天内的短时间在东亚地区上空将激发出一个447

“鞍形”位势高度异常（图 14c），其空间分布型与图 11a给出的位势高度异常448

类似。随着时间推移，在 20天左右高原积雪异常的累积效应更加明显，东北地449

区反气旋换流异常逐渐形成（图 14g）。在一个月左右，高原上空的位势高度负450

异常显著增加，东亚区域东亚大槽进一步加深，华北地区大部分处于气旋式环流451
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控制下，有利于水汽输送以及长江中下游和华北地区降水频次和降水强度的增加452

（图 14j）。453

当然，也可以看到该理想模拟试验结果与图 11(a)诊断仍然存在一些差异，如454

西北太平洋异常反气旋北侧的异常气旋性环流增强相对偏弱，这可能与理想模拟455

试验方案设置有关，特别是这里驱动WRF模式的外强迫场是随着时间变化的再456

分析数据，这有可能部分削弱或者掩盖了积雪异常的信号特征。将来进一步的工457

作可采用区域气候模式消除这一影响，这里不详细讨论。可见理想敏感性试验和458

资料诊断结果，整体上再现了大气环流变化对高原积雪异常的响应特征，这进一459

步证实了前文分析结果。460

6 结论与讨论461

基于多种大气再分析和降水观测，及青藏高原台站、卫星观测等高原冬春积462

雪资料，采用合成分析、相关分析、回归分析等多种数理统计方法，本文首先检463

验了不同观测资料在描述青藏高原积雪年际尺度变化的一致性，然后分析了高原464

冬春积雪对中国区域夏季降水频次及降水强度的影响特征，并结合降水指数指标465

划分、大气热源计算等大气物理诊断和数值模拟的手段，探讨了积雪异常对中国466

夏季降水变化影响的空间差异性的形成可能成因。主要结论归纳如下：467

1）基于站点观测的高原积雪年际变化特征显著，大气再分析数据、卫星反468

演资料分析呈现出一致性变化趋势。进一步地，基于站点观测的高原积雪时间序469

列挑选出积雪异常典型年份（6个多雪年和 5个少雪年），实施其年际变化异常470

特征对大气环流及降水变化的影响研究。471

2）高原冬春积雪异常对降水频次和强度的影响分析表明，高原冬春积雪异472

常偏多，使得我国夏季降水发生频次在华北及长江中下游地区显著增加，但对不473

同量级降水的贡献区域差异性显著，其中北方以小雨和中雨等较小量级降水频次474

增加的贡献为主，长江中下游地区大雨和暴雨引起的降水频次增加占比较大。对475

降水强度变化而言，高原冬春积雪异常偏多，长江中下游地区夏季降水强度增强，476

而华北地区夏季降水强度变化不大。高原积雪异常对中国夏季降水频次与强度分477

布的影响具有显著的空间差异性。478

3）从环流和大气热源角度进一步揭示了高原积雪异常对中国不同区域夏季479

降水影响地域差异性的原因，发现积雪异常偏多年份，高原热源作用减弱，500hPa480
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位势呈现明显的“负—正—负”的异常波列结构，西风急流位置偏南并加强，副高481

脊线偏南；在上述环流背景影响下，西北太平洋异常反气旋北侧的气旋性环流使482

得水汽输送停滞在长江中下游流域，伴随大气垂直运动增强，导致该区域强降水483

强度增强、强降水频次偏多；华北地区受到“鞍型”场环流结构控制，较小量级484

降水发生频次增加显著，但水汽输送较弱，降水强度变化不显著。但亦需要看到，485

积雪异常导致的降水变化的空间差异性与大气环流、垂直运动速度、水汽输送等486

共同影响有关。487

需要指出的是，本文研究大多是借助数据统计分析以及大气环流诊断得到，488

只是进行了简单的理想模拟试验分析和结果验证，而中国降水变化是多时空尺度489

大气环流共同影响的结果，比如海温、中高纬度系统相互作用等，如何剔除这些490

因子的干扰并定量化高原积雪异常对降水变化的影响，是值得进一步探讨的问491

题。另外，本文研究是将高原积雪作为一个整体去分析，而最近研究表明，高原492

积雪在空间上存在较大的差异性，并且高原不同区域积雪变化对中国夏季降水的493

影响和机制亦不相同（Wang et al., 2019），因此，分区域对高原积雪影响的特征494

进行比较和检验，也是下一步要开展的工作。495

496
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