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摘要 

冬春季青藏高原东部平均雪深具有明显的年代际变化特征，大约上世纪90年

代之前呈现显著增加趋势，之后为显著减少趋势。本文首先利用观测资料分析

1960-1989年和1990-2014年两阶段青藏高原东部冬春季雪深与相关气象要素场

（包括气温和降水）和大气环流条件等的趋势及其相互联系。其次选用CESM2模

式的三套历史输出资料，包括（1）全部外部辐射强迫，（2）温室气体辐射强迫，

和（3）人为气溶胶辐射强迫等不同模拟方案，评估辐射强迫和北大西洋涛动

（NAO）对两个阶段冬春季青藏高原东部雪深趋势的分别影响。观测分析表明，

1990年以后冬季雪深减少趋势主要由地表气温升高和降雪减少共同导致，而春季

雪深减少则主要由地表气温升高所致。对比分析观测和模拟雪深及其与大气变量

趋势之间的关系，结果表明，全部辐射强迫或者单独的温室气体和气溶胶辐射强

迫对1960-1989年间高原东部雪深增加趋势贡献较少，NAO大约解释49%的冬季

雪深增加趋势，但对春季增加趋势贡献较少。全部辐射强迫导致青藏高原东部

1990-2014年间显著增温，降雪减少，对后期冬春季雪深均持续减少有显著贡献，

可以解释后期观测大约29%的冬季和82%的春季站点平均积雪减少趋势。其中温

室气体强迫和气溶胶辐射强迫对高原增温均有显著贡献，共同导致冬春季高原东

部雪深的减少。NAO指数下降趋势可解释1990-2014年青藏高原东部冬季积雪雪

深减少的22%，但对春季雪深减少贡献较小。随着未来人为温室气体增加和气溶

胶排放减少，预期高原东部增暖将进一步加剧，冬春季节高原东部雪深将持续减

少。 
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Abstract 

The winter and spring snow depths on the eastern Tibetan Plateau (TP) are 

characterized by interdecadal variability, with a significantly increased trend 

approximately before 1990 and a decreased trend after 1990. In this paper, we first 

analyze trends of winter and spring snow depth over the eastern TP in 1960-1989 and 

1990-2014, and its relationships with the trends of temperature, precipitation and other 

atmospheric circulation conditions. Three sets of outputs from the Community Earth 

System Model Version 2 (CESM2) model, including (1) total external radiative forcing, 

(2) well-mixed greenhouse gas radiative forcing, and (3) anthropogenic aerosol 

radiative forcing, are then used to assess the respective contributions of radiative 

forcing and North Atlantic Oscillation (NAO) to the trends of snow depth in the eastern 

TP during the winter-spring period of 1960-1989 and 1990-2014. Observational 

analyses indicate that the post-1990 snow reduction was mainly caused by increasing 

surface air temperature and decreasing snowfall, while spring snow depth was mainly 

caused by increasing surface air temperature. During 1960-1989, all radiative forcing, 

greenhouse-gas forcing only, or aerosol forcing only contributed little to increased 

trends of winter and spring snow depth over the eastern TP. The NAO instead 

contributed about 49% of increased trends of winter snow depth over the eastern TP, 

but little of increased trends of spring snow depth over the eastern TP. Comparison of 

observed and modelled trends in other atmospheric variables suggests that all radiative 

forcing led to significant warming and reduced snowfall on the eastern TP from 1990-

2014, and contributed significantly to the continued reduction in both winter and spring 

snow depths in the later period, explaining 29% and 82% of the observed winter snow 

depth reduction in the later period. Both greenhouse gas forcing and aerosol radiative 

forcing contribute significantly to plateau warming and together contribute to the 

reduction in snow depth in the eastern TP in winter and spring during 1990-2014. The 

decreasing trend in the NAO index can explain 22% of the reduction in snow depth in 

the eastern TP in winter from 1990-2014, but contributes slightly to the reduction in 

snow depth in spring. With future increases in anthropogenic greenhouse gases and 

decreases in aerosol emissions, warming in the eastern TP is expected to intensify 

further and snow depth in this area will continue to decrease. 

Keywords: Tibetan Plateau, Snow depth, Decadal variations, Radiative forcing, North 

Atlantic Oscillation 
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1 引言 

积雪是反映青藏高原热状况的一个极为重要因子（朱玉祥和丁一汇, 2007；

段安民等, 2014；马耀明等, 2014；Duan et al., 2016；Duan and Zhang, 2022）。高

原积雪冬季最大覆盖超过70%，其季节和年际波动较大，同时具有明显的年代际

变化特征。高原东部雪深资料显示，在上世纪60至70年代末冬春季积雪相对偏少, 

80和90年代偏多，但2000年后又相对偏少（李培基，1990；柯长青和李培基，1998；

韦志刚等, 2002 ；朱玉祥和丁一汇, 2007；宋燕等, 2011；Si and Ding, 2013）。积

雪是青藏高原地-气耦合系统变化中相对活跃的部分，其异常对亚洲季风和全球

气候都有重要影响。冬春季青藏高原积雪异常通过反照率和融雪水文效应对东亚

夏季风产生显著影响 （钱永甫等, 2003；杨凯等, 2017 ；Wu and Qian, 2003；Zhang 

et al., 2004；Zhao et al., 2007）。青藏高原多雪年份一方面通过反照率效应影响地

表和低层大气辐射及能量收支，降低地面和对流层温度，另外在春末夏初的5月

和6月期间积雪融化期间的异常“湿土壤”作为异常冷源减弱了春夏季高原热源的

加热作用（水文效应）。以上反照率和水文效应共同作用减弱夏季海陆温差对比，

导致亚洲夏季风强度偏弱, 引起长江流域夏季降水异常增加, 并造成华南、华北

夏季降水异常减少。在年代际时间尺度上，20世纪70年代至90年代青藏高原冬春

季积雪偏多，可能导致夏季风偏弱，中国出现“南涝北旱”分布型 （Zhang et al., 

2004; Si and Ding, 2013）。高原冬春积雪异常也与南亚高压存在关联，高原冬春

季积雪偏多时期对应南亚高压偏弱，东脊点偏西（Zhou et al., 2016）。另外，观

测和数值模拟研究均表明秋冬季青藏高原地区积雪异常能引起冬季类似太平洋-

北美（PNA）遥相关型的大气响应（Wu et al., 2011 , Liu et al., 2017），而春季高

原积雪异常能激发北太平洋涛动（NPO）型的大气响应 （Liu et al., 2020）,其机

理与高原积雪强迫激发的Rossby 波能量东传以及东亚-北太平洋地区瞬变涡度

反馈作用有关。 

青藏高原积雪异常受气候内部自然变率，如北极涛动（AO），北大西洋涛动

（NAO），印度洋偶极子（IOD）和厄尔尼诺-南方涛动（ENSO）等引起的环流异

常显著影响（Shaman and Tziperman, 2005；Wu et al., 2012；Yuan et al., 2012；楚

翠姣, 2014；Zhan et al., 2016；Jiang et al., 2019）。其中NAO通过“北大西洋-乌拉

尔-东亚”高纬路径或准静止罗斯贝波（从格陵兰岛到热带非洲-阿拉伯海地区五
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个成员的波列模式）增强亚洲副热带西风急流，形成围绕高原的异常气旋性环流

加深印缅槽，同时对流层盛行南风携带孟加拉湾水汽到达高原。当冬季NAO正位

相时，高原上空出现异常上升运动，加强的南风和上升运动有利于高原对流降水

和水汽输送增强，进而增加高原降雪（Watanabe, 2004；Li et al., 2008；Mao et al., 

2010；Xin et al., 2010；Wu and Wu, 2019）。冬春季NAO指数较高的年份，高原水

汽通量和降雪增加，有利于高原春季地表降温（Wallace, 2000； You et al., 2011；

Liu et al., 2018；Zhang et al., 2019）。 

高原积雪长期变化受外部辐射强迫影响（Kang et al., 2019；You et al., 2020）。

过去研究利用RegCM2、MIROC、GFDL_CM等模式模拟研究温室气体排放增加

的温室效应对青藏高原增暖的影响主（Chen et al., 2003；Duan et al., 2006；You 

et al., 2021）。研究指出CO2排放增加引起局地辐射强迫中地表太阳辐射和地表

红外辐射通量改变是青藏高原增暖放大的主要原因，且以冬半年高原中东部为主。

结合青藏高原东部冬春季积雪深度异常与气温的负反馈关系（Wang et al., 2014； 

Huang et al., 2017；Mudryk et al., 2017；Wang et al., 2018；Notarnicola, 2020）, 可

知地表温度升高有利于积雪融化。而人为气溶胶可以通过散射、吸收太阳辐射影

响地气系统辐射平衡，或作为云凝结核影响云的形成及特性，从而通过直接效应

和间接效应影响全球和局地气候（IPCC, 2013）。同时，SO4等散射性气溶胶的

冷却效应产生直接大气强迫引起梯度异常和环流型异常，形成大气棕色云，导致

青藏高原积雪覆盖率和地表反照率增加（Ramanathan et al., 2001；Ramanathan et 

al., 2007；Xu et al., 2016）。与之相反，黑炭（Black Carbon, 简称BC）等吸收性

气溶胶在大气中吸收太阳辐射产生对流层正温度异常并通过高空热力泵泵入暖

湿空气，沉降至地表同样吸收更多太阳辐射加热大气，最终加速融雪（Lau et al., 

2006；Alexander et al., 2010；Lau et al., 2010；Menon et al., 2010；Qian et al., 2011；

Xu et al., 2016）。因此，人为气溶胶辐射强迫总体效应取决于不同种类气溶胶直

接和间接作用的综合结果。 

本文主要分析1990年后冬春季高原东部站点观测雪深快速减少的成因。2000

年前冬季高原雪深增加与NAO上升趋势有关（Xin et al., 2010），春季高原雪深

增加与亚洲副热带西风急流增强，印缅槽加深及高原上空出现异常上升运动有关

（Zhang et al., 2004）。由于高原西部缺乏观测雪深资料，上面回顾的数值模拟研
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究更多讨论人为温室气体和气溶胶辐射强迫对卫星观测积雪覆盖度的影响，而较

少研究进行高原雪深观测趋势的归因分析。雪深和积雪覆盖度分别代表高原积雪

融雪水文和反照率气候效应。我们分两阶段1960-1989和1990-2014年，比较观测

和CESM2模式模拟雪深趋势，重点讨论包括人为和自然辐射强迫变化对1990-

2014年青藏高原冬春季雪深减少趋势的贡献，同时比较人为温室气体和气溶胶等

辐射强迫对高原雪深快速减少的相对贡献，提高对高原雪深年代际变化成因的认

识，对研究高原积雪的长期气候影响有重要现实意义。 

2 数据与方法 

本文使用的数据包括：（1）中国672个气象站的雪深、2m气温和降水量日平

均观测资料长时间数据集。将逐日数据处理为月平均值，并利用国家青藏高原科

学数据中心提供的青藏高原流域边界数据筛选出高原东部（90°E以东）边界内站

点（张镱锂, 2019）。（2）第五代欧洲中期天气预报中心（ECMWF）再分析（ERA5）

月平均降雪（SNF），500hPa位势高度（Z500），和200hPa风场（UV200）数据

（Hersbach et al., 2020）。（3）基于主分量分析的NAO指数（Hurrell, 1995）。

三套数据集，选取的时间长度均为1960 – 2019年。 

模式模拟资料来自 Coupled Model Intercomparison Project phase 6 （CMIP6） 

（Eyring et al., 2016）中Community Earth System Model Version 2 （CESM2） 

（Danabasoglu et al., 2020）提供的历史模拟结果。CMIP6的历史模拟是基于观测

外强迫进行的1850-2014年全球气候变化模拟，随时间变化的外部强迫因素为：

自然强迫的变化（如太阳变率和火山气溶胶）和人类活动的变化（如二氧化碳浓

度、气溶胶和土地利用）（Eyring et al., 2016）。对于有交互式化学或气溶胶模

型，模式资料统一使用CMIP6提供的反应性气体和气溶胶前体工业化前排放数据

集the Community Emissions Data System （CEDS）（Collins et al., 2017 , Hoesly et 

al., 2018）。如引言中回顾，充分混合的温室气体辐射强迫和人为气溶胶强迫对

青藏高原增温和积雪变化均有显著影响，本文中利用CESM2 模式三套模拟数据：

全部人为和自然辐射强迫试验（HIST-ALL）, 充分混合的温室气体辐射强迫试验

（HIST-GHG）, 人为气溶胶（硫酸盐、黑碳、有机碳、灰尘等）辐射强迫试验

（Hist-AA），评估总辐射强迫和单独的GHG及AA辐射强迫的可能影响，这三个

试验的集合数分别为11, 3和2个。由于过去气候模式中人为气溶胶的辐射强迫有

相当的不确定性，本文讨论CMIP6 CESM2的模拟结果，主要是考虑到CESM2 模

式Hist-AA中模拟采用CMIP6提供的CEDS人为气溶胶排放数据，该排放数据分析

结果表明 （Hoesly et al., 2018），20世纪后期硫酸盐气溶胶排放量因排放控制政
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策而下降，2000年以后黑炭（BC）和有机碳（OC）的排放量呈现出稳步增长的

态势，所以气溶胶综合辐射强迫对高原有增温效应，但OC和BC排放估计数的不

确 定 性 较 高 。 以 上 模 拟 数 据 均 源 自 CMIP6 官 网 （ https://esgf-

node.llnl.gov/projects/cmip6/）。其次CESM2的HIST-ALL试验有较多集合数，P2

阶段在青藏高原东部冬季和春季的集合平均强迫趋势和观测均比较接近（见表1-

2）。 

本文主要采用趋势归因方法，分析讨论辐射强迫对高原积雪年代际变化的影

响，对青藏高原东部站点观测平均雪深而言，冬季在上世纪90年代初期达到最大

值，而春季则在上世纪80年代后期达到最大值（图1a，f）。参考过去文献结论（韦

志刚等, 2002 ; 邹燕和赵平, 2008; Si and Ding, 2013），同时考虑到CESM2 历史

模拟资料到2014年结束，本文以1990年为界，比较分析观测和模拟中1960-1989

年（标记为P1）和1990-2014年（标记为P2）两阶段雪深趋势，并研究了其与气象

要素场及大气环流场之间的关系。需要说明的是，若以1991-1995中任一年为第

一、二阶段分界点，本文冬春季的主要结论均不变。另外，若观测雪深的资料更

新到2019年，1990-2019年和1990-2014年雪深指数趋势及其空间趋势基本相同。

所以本文主要给出1990-2014年积雪和大气变量的趋势。 

本文利用由主分量分析定义的NAO指数（Hurrell, 1995）进行回归分析，讨

论NAO 对高原冬春季雪深和其他大气变量的影响。回归分析和相关分析均采

用 t 检验标准进行双侧显著性检验。对NAO和大气及积雪变量指数，采用

IPCC AR4（Trenberth et al., 2007）中的滤波器保留大约10年以上的年代际低频

变化，权重为 
1

576
 (1, 6, 19, 42, 71, 96, 106, 96, 71, 42, 19, 6, 1)。 

 

3 结果 

我们首先利用站点观测资料和ERA5再分析资料计算青藏高原雪深和气象要

素场在1960-1989年（P1）和1990-2014年（P2）两段时间序列的趋势，其次利用

CESM2模式Hist-ALL, Hist-GHG, Hist-AA 试验输出计算集合平均强迫趋势，最

后讨论NAO的可能贡献。 

3.1  观测雪深和相关气象要素场年代际变化 

过去很多研究利用2010年前的青藏高原站点雪深资料揭示青藏高原东部雪

深呈现“少—多—少”的年代际变化特征（Zhang et al., 2004 ；Ding et al., 2009；

Si and Ding, 2013）。图1a, f利用最新站点观测雪深资料，进一步揭示1960-2019

https://esgf-node.llnl.gov/projects/cmip6/）。其次CESM2
https://esgf-node.llnl.gov/projects/cmip6/）。其次CESM2
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年冬季和春季高原东部站点平均雪深时间序列年代际变化特征。冬季高原雪深在

20世纪80年代以前整体偏少，以后至20世纪末整体偏多，21世纪以来再次明显偏

少；春季则从20世纪60年代后期至90年代中期偏多，而20世纪60年代前期和90年

代后期以后偏少，尤其是最近10年春季高原雪深远低于1980-2000年间的平均值。

冬季高原雪深的变率明显大于春季，前者的最大变幅为后者的3-4倍。平滑时间

序列表明，冬季雪深在上世纪90年代初期达到峰值，而春季则在上世纪80年代后

期达到峰值。因此，我们选取1960-1989（P1）和1990-2014（P2）年两阶段计算

雪深和大气变量的变化趋势。结果表明，P1阶段冬春季雪深时间序列具有显著上

升趋势，速率分别为35.52和9.82 mm/mon/10yr，P2阶段冬春季具有显著下降趋势，

速率分别为-40.39和-12.50 mm/mon/10yr。1990-2019年冬季和春季雪深指数趋势

分别为-27.18和-11.72 mm/mon/10yr，与P2阶段一致，均为显著减少趋势。图2a-b

和3a-b分别为P1和P2两阶段冬春季站点雪深趋势空间分布图，显示P1阶段冬季高

原东部绝大部区域雪深呈现一致的显著增加趋势，只有高原东南部少数站点呈现

减少趋势，而春季高原东部雪深显著增加站点主要位于唐古拉山以北到昆仑山以

南的中部地区，而北部和南部多数站点呈现弱减少趋势。但P2阶段冬季和春季高

原东部站点绝大多数雪深呈现一致的减少趋势,冬季显著雪深减少站点主要位于

唐古拉山到巴颜喀拉山之间，春季显著雪深减少站点分布相对比较均匀。 

气温和降雪是青藏高原积雪产生和维持的重要因子（胡豪然和梁玲, 2013）。

降雪量的多少直接决定积雪厚度，而地表气温变化直接影响积雪的消融, 冬季增

温幅度1°C左右有利于高原降雪量增加（Duan et al., 2016 ；Duan and Zhang, 2022），

增温幅度过大则不利于高原降雪量增加，但有利于降水量的增加。图1b,g 显示

1960年后冬季青藏高原东部地表温度（SAT）呈现明显的增暖趋势，而春季增暖

则主要发生在上世纪80年代之后。图2c-d和图3d显示冬季P1和P2前后两阶段和春

季P2阶段高原东部整体均呈现一致增暖的趋势，并且绝大部分格点增温趋势在95%

置信度下通过显著性检验，而图3c显示春季P1阶段高原东部SAT趋势大约以98°E

为界呈现东西相反的趋势特征。两阶段东部区域平均增温速率在冬季比较接近，

分别为0.47和0.61°C/10yr, 而在春季则差异较大，分别约为-0.07和0.46°C/10yr。

图2e, g显示P1阶段冬季绝大部分格点降水（Pr）显著增加，同期降雪量（SNF）

东部大部分地区也呈现一致增加趋势，而P2大部分格点降水和降雪量呈现一致减
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少趋势。 P1 和 P2 两阶段冬季东部区域平均降水量趋势分别为 1.13 和 -

0.49mm/mon/10yr，降雪量为0.20和-2.00 mm/mon/10yr。图3e-h显示春季P1阶段绝

大部分格点降水和降雪量显著增加，而P2阶段除了横断山脉外大部分格点降水都

有增加趋势，但降雪量在大约100°E以东地区呈现减少趋势。P1和P2两阶段春季

东部区域平均降水量趋势分别为3.52和0.64mm/mon/10yr，降雪量趋势为3.11和-

0.78 mm/mon/10yr。 

1960-2019年去趋势东部区域平均雪深和SAT指数在冬季的相关系数约为

0.02，而在春季的相关系数达-0.62（通过95%置信度显著性检验），降雪量和雪深

指数在冬季和春季均为显著的正相关，相关系数分别约为0.65和0.49。这表明，

冬季高原雪深的变化可能主要受降雪的显著影响，降雪量多少可能和SAT没有太

大关联。而春季雪深则受降雪和升温显著影响，降雪量增多和地面气温下降均有

利于春季雪深增加。鉴于冬季P1阶段降雪量有较弱的不显著增加趋势

（0.20mm/mon/10yr），P2阶段降雪量呈显著减少趋势（-2.0 mm/mon/10yr），两阶

段增温趋势显著（分别为0.47和0.61°C/10yr）。因此我们推断冬季高原雪深在20世

纪90年代以前的增加趋势可能是由于高原上空气温增加导致，降雪量增加可能也

有一定贡献。这与过去李培基（1990）及柯长青和李培基（1998）等指出高原增

温导致降雪量增加的结论相一致。而20世纪90年代以后冬季雪深减少主要是由降

雪量减少和地面增温引起，尽管高原上空气温增加相对也有利于降雪增加，但是

地面增温更有利于融雪。而春季高原P1阶段降雪量显著增加（3.11 mm/mon/10yr），

而温度没有明显变化（-0.07°C/10yr），因此春季高原雪深在20世纪90年代以前的

增加主要由降雪增加导致，而20世纪90年代以后高原雪深减少则主要由显著地面

增温（0.46°C/10yr）融雪导致，同时降雪减少（-0.78 mm/mon/10yr，通不过90%

置信度显著性检验 ）可能也有一定贡献。 

年代际时间尺度上高原降水和降雪量的改变与大气环流背景的相应转变有

关（Zhang et al., 2004 ；Xin et al., 2010）。两阶段冬季高原周边区域 500-hPa 高

度场 （Z500）和 200-hPa 风场 （UV200）趋势分布如图 2i-l 所示。200-hPa 高

度场（Z200）趋势（图略）和 Z500 趋势，以及 500-hPa 风场（UV500）趋势（图

略）和 UV200 均十分相似，反映正压结构的趋势特征。UV200 显示出影响高原

降水量和降雪量的副热带急流变化和水汽输送特征。P1 阶段 Z500 趋势在西亚为
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负异常趋势，中国东部为正异常趋势，以上趋势均不显著，高原东部大范围位于

以上正负趋势区域之间。UV200 表现为青藏高原东部东南风，南侧西南风，西侧

及孟加拉湾上空西风趋势有利于水汽输送增加，西风急流加强促进对流运动。以

上环流趋势有利于这一阶段高原降水和降雪量增加，因而增加雪深。东部站点平

均观测降水显著增加趋势（1.13 mm/mon/10yr）确实和以上大气环流趋势相一致，

但是 ERA5 高原东部降雪量却为较小的不显著增加趋势（0.20mm/mon/10yr），这

和高原上空大气环流趋势较弱一致，但也可能是 ERA5 低估了 1960-1989 年高

原的降雪量增强趋势。在 P2 阶段，40°N 以南的亚洲区域为弱的 Z500 增加趋势，

但 UV250 则呈现以中国西南和华南地区为中心呈现中心显著的反气旋环流趋势，

而青藏高原处于反气旋中心的北部，同时高原以北的贝加尔湖及中国东北地区为

显著的气旋性环流趋势。对应高原西侧和孟加拉湾上空东风趋势，高原东部南坡

上空则为反气旋风场，不利于孟加拉湾水汽输送至高原东部。因此高原东部降水

和降雪整体减少，加上地面增温显著增强融雪效应，最终导致 20 世纪 90 年代以

后雪深快速减少。 

同样图 3i-l 显示两阶段春季 Z500 和 UV200 趋势对比明显。P1 阶段在印度

洋和亚洲南部低纬度地区 Z500 为正趋势，Z500 在东亚为负趋势，最大负值中心

位于贝加尔湖以南中国北方地区。青藏高原位于以上气旋性环流的西南部，整个

高原处于气旋性环流之中，有利于西风急流加强（图 3k），同时高原东部对流层

UV500（图略）呈现偏西南风趋势，有利于水汽输送增加，因此大部分站点该时

期降雪和降水量显著增加（Mao, 2010），同时增温趋势不明显，总体有利于高原

东部大部分地区雪深增加，东部平均降雪量和雪深呈显著增加趋势。本文图 3k

中的 UV200 及 UV500 趋势类似于 Zhang et al.（2004）中讨论的 1980-1993 和

1962-76 两阶段差异，反映印缅槽加深及高原上空出现异常上升运动是 1990 年

前高原春季雪深增加的主要原因（Zhang et al., 2004）。而 P2 阶段 50°N 以南及

20°N 以北地区 Z500 为显著增加，呈现以高原西北部和周围中亚地区为中心的

异常反气旋环流趋势（图 3j），高原东部增温趋势强烈，高原南部所在纬度带整

体偏东风趋势（图 3l），高原西部和喜马拉雅山降雪减少。同时，UV200 显示增

加向高原内陆和东部水汽输送增加，有利于高原东部降水和高原内陆降雪增加。

但是很可能由于增温过大，高原东部 100°E 以东降雪减少，不利于雪深增加，因
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而大部分站点雪深显著减少。高原西部西风减弱，异常水汽输送减少，同时处于

反气旋中心为主，降雪量显著减少。虽然高原内陆降雪有呈现增加趋势，但高原

东部平均降雪量有微弱的减少趋势，高原增温有利于融雪，因此高原东部雪深显

著减少。 

 

图1 1960-2019年冬季（左列）和春季（右列）高原东部各变量时间序列（细）及相应年代际低频滤波指数

（粗）：（a, f）站点观测平均积雪深度异常, （b, g）站点平均地表气温异常，（c, h）站点平均降雨量异

常，（d, i）ERA5再分析平均降雪量异常，（e, j）NAO指数。每个小图括号内分别为每个变量去趋势指数

与NAO指数（Rnao）或者雪深指数（Rsnd）之间的相关系数，**和*分别为通过95%和90%置信度性显著

性检验。 
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Fig. 1 1960-2019 Winter (left column) and spring (right column) averaged (thin) and filtered (thick) indices of: (a, f) station 

observed snow depth, (b, g) station observed surface air temperature, (c, h) station observed rainfall, (d, i) ERA5 reanalyzed 

snowfall of the eastern TP, and (e, j) NAO index. The correlation coefficients between the index and the snow depth/NAO 

indices (Rsnd and Rnao) are shown in brackets. ** and * denote correlations significant at the 95% and 90% confidence 

level, respectively. 
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图 2 1960-1989 年（左列）和 1990-2014 年（右列）冬季高原东部各变量趋势分布：（a, b）站点观测积雪深

度，（c, d）地表气温，（e, f）降雨量，（g, h）ERA5 降雪量, （i, j）500hPa 位势高度, （k, l）200hPa 风场。

图 a-f 中实心点，图 g-h 中打点，图 i-k 中阴影为通过 95%置信度水平下的显著性检验的区域。 

Fig. 2 1960-1989 (left) and 1990-2014 (right) winter trends of: (a, b) observed snow depth, (c, d) surface air temperature, (e, f) 

precipitation, (g, h) ERA5 snowfall, (i, j) Z500, (k, l) UV200 of the Tibetan Plateau and surrounding areas. Solid points (a-f), 

dotted (g-h) and shaded (i-k) denote values significant at the 95% confidence level. 

 

表 1. 观测和 CESM2 模式模拟青藏高原东部平均 1960-1989 年（P1）及 1990-2014 年（P2）两阶段冬季积

雪深度（SND，单位：mm/mon/dec），地表温度（SAT，单位：℃/dec），降水（Pr，单位：mm/mon/dec）和

降雪量趋势（SNF，单位：mm/mon/dec）及其 NAO 回归贡献值（各行分别为：观测值，Hist-ALL 模拟值，

Hist-GHG 模拟值，Hist-AA 模拟值）。**和*分别为通过 95%及 90%置信度水平下显著性检验。 

Table 1. Observations and CESM2 model simulations of winter snow depth (SND in mm/mon/dec), surface temperature (SAT 

in °C/dec), precipitation (Pr in mm/mon/dec) and snowfall trends (SNF in mm/mon/dec) and their NAO regression contributions 

(rows are: observations, Hist-ALL simulations, Hist-GHG simulations, Hist-AA simulations, respectively) for the eastern Tibetan 

Plateau averaged over 1960-1989 (P1) and 1990-2014 (P2). ** and * denote trends significant at the 95% and 90% confidence 

level, respectively. 

 SND SAT Pr SNF 

 P1 P2 P1 P2 P1 P2 P1 P2 

OBS 35.52** -40.39**  0.47** 0.61**  1.13** -0.49 0.20 -2.00** 

Hist-ALL -2.26 -11.53** 0.13 0.78** 0.02 0.53 -0.06 0.22 

Hist-GHG 0.92 -4.67  0.23** 0.39*  0.11 -1.45 -0.02 -1.28 

Hist-AA 3.97 -12.22*  -0.09 0.42** 0.46 -0.11 0.35 -0.08 

NAO 17.30** -8.86  0.06** -0.03  0.43** -0.22  0.76** -0.39 

表 2. 观测和 CESM2 模拟青藏高原春季趋势，其他同表 1. 

Table 2. Same as Table 1 except for spring trends in observations and CESM2 simulations. 

 SND SAT Pr SNF 

 P1 P2 P1 P2 P1 P2 P1 P2 

OBS 9.82** -12.50** -0.07 0.46** 3.52** 0.64 3.11** -0.78 

Hist-ALL -3.13 -10.22** 0.11* 0.56** 0.68 3.24** 0.16 -0.30 

Hist-GHG -2.97 -9.86** 0.19* 0.30** 0.99 1.10 -0.50 -0.60 

Hist-AA -0.12 -5.60 -0.05 0.18 0.89 -3.20 0.17 0.20 

NAO  0.22 -0.22 0.01 -0.01 -0.11 0.11 0.24** -0.23 
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图 3，同图 2，但为春季两阶段趋势。 

Fig. 3 Same as Fig. 2 except for spring trends. 
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3.2  辐射强迫影响 

本节利用CESM2 三组模拟试验结果，分析辐射强迫在以上两阶段青藏高原

冬春季雪深变化中的相对作用。图4首先给出三组试验强迫结果，包括1960-2014

年冬春季高原东部平均雪深、2米气温、降水和降雪量时间序列。其中SAT在冬

春季均一直呈现上升趋势，反应了人为辐射强迫对青藏高原增温的显著影响

（Duan et al., 2006; Xu et al., 2016）。图5-6给出Hist-ALL模拟的两阶段冬春季雪

深和其他大气变量强迫趋势的空间分布。图5显示，在P1阶段冬季，Hist-ALL模

拟的全部辐射强迫作用下高原东部增温趋势较弱，Z500趋势在印度洋和亚洲都

为增加趋势，在青藏高原西北端到西亚地区有大值中心，在中国东部沿海地区相

对偏小。青藏高原处于异常反气旋环流的东侧，高原东部为源自高纬度的东北风

趋势，降水和降雪量均呈现减少趋势，但不显著。在P2阶段冬季，高原呈现整体

强烈增温趋势，对应Z500显著增加趋势。和P1相比，从热带到青藏高原及整个亚

洲地区，Z500增加趋势分布相对比较均匀，大值区位于青藏高原西部和巴基斯坦

地区，整个高原处于反气旋性环流趋势中，但比观测中反气旋趋势中心偏西大约

35°，模拟中高原东部和东南部降水和降雪量均有增加，但受高原强烈增温影响，

高原东部和喜马拉雅山均呈现雪深显著减少趋势。表1表明，图5中冬季前后两阶

段增温速率分别为0.13和0.78°C/10yr (后者通过95%置信度显著性检验)，降水量

趋 势 分 别 为 0.02 和 0.53mm/mon/10yr ， 降 雪 量 趋 势 分 别 为 -0.06 和 0.22 

mm/mon/10yr，高原东部除中部外为增温趋势，雪深趋势分别为-2.26和-11.53 

mm/mon/10yr (后者通过95%置信度显著性检验)。以上结果表明P1阶段辐射强迫

作用对高原雪深的影响很小，而 P2阶段模拟再现了观测显著增强趋势

（0.61°C/10yr），但没有再现观测的降雪量显著减少趋势（-2.00 mm/mon/10yr）。

因此辐射强迫的地面增温趋势作用有利于地面融雪，对高原东部雪深减少有一定

贡献，但强迫趋势只有观测趋势的29%。  

图6显示，在春季，Hist-ALL模拟的全部辐射强迫作用对P1阶段增温作用较

弱，而P2阶段增温作用明显增强，高原东部均为增温趋势。两阶段模拟东部平均

增温速率分别为0.11和0.56°C/10yr，分别通过90%和95%置信度显著性检验（表

2），P2阶段模拟较好再现了观测增温趋势。P1阶段春季高原Z500增加趋势较周

围偏弱，高原UV200呈现气旋性环流趋势，导致高原整体降水和降雪量均偏多，

但不显著，对雪深的影响相对较弱。表2显示，P1阶段东部平均降水，降雪和雪

深趋势分别约为0.68，0.16和-3.13 mm/mon/10yr，在90%置信度水平下均不显著。

P2阶段春季Z500增加趋势在高原东北和我国北方地区相对增加偏大，高原处于

中心位于反气旋的西南部，高原中东部东风风量增强，源于北太平洋输送来的水
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汽增加，高原整体降水量和高原内陆降雪量增加，但是高原西南部和喜马拉雅山

降雪量减少，高原整体呈现雪深减少趋势。P2阶段高原东部平均降水显著增加但

雪深显著减少，趋势值分别约为3.24和-10.22 mm/mon/10yr，其中模拟雪深趋势

可以解释约82%的观测减少速率（-12.50 mm/mon/10yr），但降雪量趋势为-0.30 

mm/mon/10yr，比ERA5要小。以上高原东部降水和降雪量趋势的不一致，说明

1990年后由于春季温度快速升高，大气降水形式更多以液态水形式出现，增加了

降水量，较少以固体形式出现，降雪量微弱减少，同时地面温度升高加深积雪融

化，因而雪深快速减少。结果表明，CESM2 Hist-ALL模拟青藏高原春季雪深响

应，在1990年以后表现为和观测一致的减少趋势，主要是由该时期地表气温增加

和降雪减少引起。 

图7至图10分别给出两阶段冬季和春季人为温室气体辐射强迫（GHG）及气

溶胶（AA）模拟中的强迫趋势空间分布图。图7显示，P1阶段冬季，GHG在高原

东西部均有增温作用，但不显著。Z500 增加趋势在高原西部，印度东北地区和

西亚相对较小，UV200在印度和高原西部处于气旋性环流趋势中，在高原西部和

喜马拉雅山降水、降雪和雪深均有增加趋势，在高原东部降水、降雪和雪深趋势

均不明显高原东部平均雪深增加趋势很小且不显著（约为0.92 mm/mon/10yr）。

图9显示，在P1阶段冬季，AA在高原西部为微弱增温作用，东部为降温作用。Z500

在高原西部到中国西北及贝加尔湖地区为正趋势，高原东南部为很小的负趋势。

喜马拉雅山脉东部及其横断山脉降水和降雪量增加，雪深在高原东南部为增加趋

势，东北部增加很弱。可见，P1阶段AA对冬季东部雪深有微弱的增加作用，平

均雪深趋势为3.97mm/mon/10yr，但不显著，并且远小于观测趋势。表1中的东部

平均趋势表明，P1阶段高原东部除了增温受GHG显著影响外，降水和雪深增加趋

势受包括人为ALL、GHG和AA强迫在内的辐射强迫影响较小，很可能是主要受

到自然变率的影响（Xin et al., 2010）。在3.3中我们将量化NAO的可能贡献。 

图7和图9显示，P2阶段GHG和AA 强迫对高原冬季增温作用均明显增强，平

均显著趋势为0.39和0.42℃/10yr。GHG强迫的Z500趋势为异常反气旋环流，中心

位于蒙古地区，高原东部主要为异常东北风控制，高原东部降水，降雪量和雪深

相对偏少。GHG强迫引起的高原东部平均降水、降雪量和雪深趋势分别为-1.45、

-1.28和-4.67 mm/mon/10yr，这些趋势均不显著。而AA强迫引起的Z500 响应在青

藏高原及其亚洲北部为正趋势，但不显著，在印度和印度洋为微弱负趋势，青藏

高原处于弱的反气旋性环流中，除了东北部外，高原其他部分的降水、降雪量和

雪深均为负趋势。AA强迫的东部平均降水、降雪量和雪深趋势分别为-0.11、-0.08

和-12.22 mm/mon/10yr，其中只有雪深趋势显著。以上结果表明P2阶段AA对雪深

减少的贡献大于GHG的作用，但ALL和AA的辐射强迫趋势远小于观测趋势（-
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40.39mm/mon/10yr），表明模式很可能低估了包括AA在内的辐射强迫对高原东

部雪深减弱的贡献，或者其他自然变率对观测雪深减少也有显著贡献。 

图8和图10分别给出两阶段春季GHG和AA的雪深及其他大气变量的强迫趋

势。在P1阶段，GHG在高原东西部均有地面增温作用，Z500在热带印度洋、青藏

高原和亚洲地区均为显著增加趋势，但在高原西部和印度北部地区增加趋势较小，

对应异常气旋性环流趋势。高原西北和喜马拉雅山降水呈增加趋势，最西部雪深

增加，但高原东南地区降水、降雪和雪深均呈现减少趋势，东部平均降水、降雪

和雪深趋势均不显著，分别为0.99、-0.50和-2.97 mm/mon/10yr。AA对温度的强迫

作用在青藏高原西部和西亚地区地面增温，东部有降温趋势，但均不显著，高原

东部平均趋势为-0.05℃/10yr。Z500在中亚地区为显著负趋势，在青藏高原西部

为弱的正趋势，亚洲其他地区为微弱的负趋势。青藏高原中东部位于弱的异常气

旋环流之中，高原东部降水、降雪和雪深呈现南北反向变化。AA强迫的东部平

均降水、降雪和雪深趋势均不显著，分别为0.89、0.17和-0.12 mm/mon/10yr。因

此，GHG和AA对P1春季高原雪深增加贡献较小。 

图8和图10显示P2阶段春季GHG和AA的地面增温作用均明显高于P1阶段，

而且GHG 的增温作用强于AA，东部平均升温分别为0.30℃/10yr（通过95%显著

性检验）和0.18℃/10yr。GHG强迫Z500趋势增加最大值在中亚地区，贝加尔湖地

区增加趋势相对较小，青藏高原东北部处于气旋性环流趋势中，高原东南部则处

于反气旋环流趋势中，高原东部唐古拉山和巴颜卡拉山地区有明显的辐合带，对

应降水和降雪量呈增强趋势。在降水增加区域的南北两侧降水和降雪有减少趋势，

东部雪深呈现减少趋势。东部春季平均降水、降雪量和雪深趋势分别为1.10、-0.60

和-9.86 mm/mon/10yr，其中只有雪深为显著负趋势。AA强迫的Z500和前一阶段

呈现相反趋势，增加趋势最大值在中亚地区，其他增加趋势集中在孟加拉国很小

区域，高原西部及其周围南亚地区为弱的负趋势，对应西部降水和降雪增加趋势。

高原中东部及其周围我国大部地区趋势均很微弱，高原东部降水和降雪趋势不明

显，雪深呈现相对一致减少趋势。东部春季平均降水、降雪量和雪深趋势分别为

-3.20、0.20和-5.60mm/mon/10yr，这些趋势均不显著。以上结果表明，GHG和 AA

对P2阶段春季雪深减少均有贡献，春季地面升温的融雪效应在高原雪深减少趋势

中起主导作用。 
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图 4 CESM2 Hist-ALL（黄）, Hist-AA（红）, Hist-GHG（蓝）模拟 1960-2014 年冬季（a-d）和春季（f-h）

高原东部各变量的年平均指数：（a, e）积雪深度，（b, f）地表气温，（c, g）降雨量，（d, h）降雪量。 

Fig. 4 CESM2 Hist-ALL (yellow), Hist-AA (red), Hist-GHG (blue) simulations of annual averaged indices of: snow depth (a, e), 

surface air temperature (b, f), rainfall (c, g), and snowfall (d, h) in the eastern TP for winter (a-d) and spring (f-h) of 1960-2014.  
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图 5 CESM2 Hist-ALL 模拟冬季 1960-1989 年（左列）和 1990-2014 年（右列）高原及其周边范围各变量

趋势分布：（a, b）地表气温, （c, d）500hPa 位势高度, （e, f）200hPa 风场，（g, h）降雨量，（i, j）降雪

量，（k, l）积雪深度。图 c-f 中阴影区域，其余图中打点区域为通过 95%置信度水平下显著性检验。 

Fig. 5 CESM2 Hist-ALL simulated winter trends of: (a, b) surface air temperature, (c, d) 500hPa geopotential height, (e, f) 

200hPa horizontal wind, (g, h) rainfall, (i, j) snowfall, (k, l) snow depth on the Tibetan Plateau in 1960-1989 (left) and 1990-2014 

(right). Shaded areas (c-f) and punctured areas denotes values significant at the 95% confidence level. 



21 

 

图 6. CESM2 Hist-ALL 模拟春季两阶段趋势，其余同图 5。 

Fig. 6. Same as Fig. 5 except for springtime trends famulated in the CESM2 Hist-ALL experiment.   
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图 7 CESM2 Hist-GHG 模拟冬季两阶段趋势，其余同图 5。 

Fig. 7. Same as Fig. 5 except for winter trends famulated in the CESM2 Hist-GHG experiment.   
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图 8 CESM2 Hist-GHG 模拟春季两阶段趋势，其余同图 5。 

Fig. 8. Same as Fig. 5 except for spring trends famulated in the CESM2 Hist-GHG experiment. 
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图 9 CESM2 Hist-AA 模拟冬季两阶段趋势，其余同图 5。 

Fig. 9. Same as Fig. 5 except for winter trends simulated in the CESM2 Hist-AA experiment. 
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图 10 CESM2 Hist-AA 模拟春季两阶段趋势，其余同图 5。 

Fig. 10. Same as Fig. 5 except for spring trends simulated in the CESM2 Hist-AA experiment. 
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3.3 NAO 影响 

过去研究显示，与NAO相关的大尺度环流异常对青藏高原积雪的年际变化

有明显影响（Xin et al., 2010）。1960-2019年间去趋势的冬季平均NAO指数与高

原东部降雪量及雪深指数变化有较好一致性，相关系数分别为0.44和0.38（图1），

均通过95%置信度水平下的显著性检验，但与降水和地表气温指数相关性不强。

这表明，正位相NAO变化可以影响高原上空大气环流，增加高原东部降雪量，从

而导致冬季雪深偏多。冬季NAO指数从20世纪60年代的负位相到20世纪90年代

正位相的急剧转换，大约在20世纪90年代初期达到正位相最大值（图1e）, 在P1

和P2两阶段NAO 指数呈现明显的上升和下降趋势，预期对高原雪深趋势有重要

贡献。为了进一步量化NAO对高原东部冬春季雪深年代际变化的影响，我们首先

将标准化的NAO指数回归到高原东部地面2米气温、降水和雪深，以及ERA5的

Z500、UV500和SNF。图11左列显示NAO为正位相时对应高原上空500hPa负位势

高度和气旋型风场，因而有利于加强高原西侧西风急流，加深南侧印缅槽，有利

于高原上升运动和南坡水汽输送，带来更多降水和降雪（Zhang et al., 2004 , Xin 

et al., 2010）。NAO引起的大气环流异常主要通过动力作用增加高原降水和降雪，

从而引起高原积雪增加，空间分布上与高原东部多数站点显著正相关。 

我们进一步采用Thompson et al. （2000） 和Wu and Straus （2004） 的统

计方法，用P1和P2两阶段的NAO指数趋势分别乘以图11中的SND回归系数，再对

东部的数值进行区域平均，进而量化P1阶段上升NAO趋势和P2阶段下降NAO趋

势对冬季高原东部雪深的可能贡献。结果表明，P1阶段冬季NAO上升趋势对高原

东部降水、降雪趋势的贡献分别为0.43和0.76mm/mon/10yr（均通过95%置信度显

著性检验）。研究时段内NAO主要通过P1阶段降雪量增加带来更多积雪，而P2阶

段通过减少降雪量导致雪深的减少。前后两阶段NAO的解释平均雪深趋势分别

为17.30和-8.86 mm/mon/10yr（前者通过95%置信度显著性检验）（表1），为两

阶段观测趋势的49%和22%。 

在春季，NAO指数和降雪量及其雪深指数的相关系数均较小（图1），通不

过显著性检验。图11右列显示NAO为正位相时对应高原西北上空500hPa负位势

高度和气旋性风场，贝加尔湖和中国东北地区500hPa正位势高度异常和反气旋性

环流，有利于加强喜马拉雅山降雪量增加，但由于温度升高，高原东北部降雪和

降水量的增加，很可能以液态水的形式为主，因而对雪深的影响较弱。以上结果

表明NAO在年际和年代际时间尺度上对春季的降雪量和雪深影响均很弱，高原

春季雪深趋势很可能受辐射强迫及其他自然变率影响为主。 
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图 11  1960-2019 年高原周边范围冬季标准化 NAO 指数和各变量回归空间分布：（a-b）观测积雪深度，

（c-d）地表气温，（e-f）降水量，（g-h）降雪量，（i-j）500hPa 位势高度，（k-l）200hPa 风场。图 a-f 中实

心点，图 g-h 中打点区域，图 i-k 中阴影区域为通过 95%置信度水平的显著性检验。 

Fig. 11 Regression patterns of 1960-2019 winter observed snow depth (a-b), surface air temperature (c-d), precipitation (e-f), 

snowfall (g-h), 500hPa geopotential height (i-j), 200hPa horizontal wind (k-l) anomalies on the standardized NAO index in the 

Tibetan Plateau and adjacent areas. Solid points (a-f), punctured areas (g-h), shaded areas (i-k) denote values significant at the 

95% confidence level. 
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4 总结和讨论 

本文在前人研究的基础上，利用1960-2014年冬春季观测和再分析数据，以

及CMIP6 CESM2模式的历史模拟资料，分析了辐射强迫和NAO对青藏高原东部

雪深在1960-1989年阶段增加和在1990-2014年阶段减少趋势的可能贡献。主要结

论为包括： 

（1） 观测中1960-1989年冬季高原东部增温显著，但EAR5 降雪不明显，雪

深增加可能与温度增加有关，而春季东部增温很弱，雪深增加很可能

主要由降雪增加导致；1990-2014年冬季雪深减少主要由地表气温升高

融雪效应和降雪减少共同导致，春季雪深减少主要由地表气温升高导

致。 

（2） 全部辐射强迫导致青藏高原东部地表温度在1990年之后显著增温，对

后期冬春季雪深均持续减少均有显著作用，可以解释后期观测冬季雪

深减少的29%。其中人为气溶胶强迫贡献（-12.22 mm/mon/10yr）强于

温室气体强迫（-4.67 mm/mon/10yr）。对于人为气溶胶强迫，20世纪

末期以后碳质气溶胶排放持续增加引起的正辐射强迫效应加强，有利

于地表和对流层顶增温，减少降雪和增加融雪，影响不容忽视。 

（3） 全部外部辐射强迫作用可以解释1990-2014年春季高原东部雪深减少趋

势的82%，其中人为温室气体强迫贡献强于人为气溶胶强迫。 

（4） NAO可解释青藏高原东部1960-1989年冬季雪深增加趋势的49%，及

1990-2014年冬季雪深减少趋势的22%。 

上述结果表明，人为辐射强迫和NAO的共同作用在1960-1989年和1990-2014

年两阶段均只解释大约49%的高原冬季观测雪深趋势，表明其他强迫因子对

1960-1989年期间的雪深增加趋势和1990-2014年期间雪深减少趋势很可能也有

贡献，这需要进一步深入研究。而人为辐射强迫很可能是高原春季雪深加速减少

的主要驱动因子，未来人为辐射强迫增温加剧，春季雪深预期将会持续减少。结

合前人关于高原增温和积雪覆盖度的研究（Duan et al., 2006; Lau et al., 2006 ; Xu 

et al., 2016）, 人为辐射强迫对冬春季高原积雪的减少趋势有显著贡献。 

需要指出的是，本文结论主要根据CESM2的模拟结果得到，虽然Hist-ALL 

试验有10个集合，但Hist-GHG和Hist-AA试验的样本分别只有3个和2个，因此

Hist-GHG和Hist-AA试验强迫趋势可能受NAO大气内部变率影响较大。同时考虑

到目前CMIP6 关于AA 强迫的不确定性较大（Hoesly et al. 2018），将来需要更

准确的气溶胶强迫和多模式多集合平均才能较客观评估AA 在高原雪深中的相

对作用。其次，站点资料计算的雪深趋势和模式输出雪深趋势可能存在着系统性
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差异，比较站点资料和模式输出之间的趋势可能不一定合适。最后，本文中的降

雪量结论受ERA5资料准确性限制，尤其是1979年以前缺乏卫星观测，ERA5降雪

量资料可能有一定不确定性。例如1960-1989年冬季ERA5降雪量增加很小，不能

解释雪深的显著增加趋势，同时和站点降水显著增加趋势也不一致。以上局限性

可能给本文中的一些结果带来不确定性。 
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