
冯蕾ꎬ 周天军. ２０１７. ２０ ｋｍ 高分辨率全球模式对青藏高原夏季降水变化的预估[ Ｊ] . 高原气象ꎬ ３６(３): ５８７－５９５. Ｆｅｎｇ Ｌｅｉꎬ
Ｚｈｏｕ Ｔｉａｎｊｕｎ. ２０１７. Ｐｒｏｊｅｃｔｉｏｎ ｏｆ ｓｕｍｍｅｒ ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ ｃｈａｎｇｅ ｏｖｅｒ ｔｈｅ Ｑｉｎｇｈａｉ￣Ｔｉｂｅｔａｎ Ｐｌａｔｅａｕ ｗｉｔｈ ａ ２０ ｋｍ ｈｉｇｈ￣ｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎ ｇｌｏｂａｌ
ｃｌｉｍａｔｅ ｍｏｄｅｌ[Ｊ] . Ｐｌａｔｅａｕ Ｍｅｔｅｏｒｏｌｏｇｙꎬ ３６(３): ５８７－５９５. ＤＯＩ: １０. ７５２２ / ｊ. ｉｓｓｎ. １０００－０５３４. ２０１６. ０００４５.

收稿日期: ２０１５￣１１￣１３ꎻ 定稿日期: ２０１６￣０４￣１４
资助项目: 国家自然科学基金项目(４１２０５０４５)
作者简介: 冯蕾(１９８２ )ꎬ 女ꎬ 河南南阳人ꎬ 高级工程师ꎬ 主要从事气候诊断与预测研究. Ｅ￣ｍａｉｌ: ｆｅｎｇｌｅｉ２１ｃｎ＠ １６３.ｃｏｍ
通讯作者: 周天军. Ｅ￣ｍａｉｌ: ｚｈｏｕｔｊ＠ ｌａｓｇ.ｉａｐ.ａｃ.ｃｎ

２０ ｋｍ 高分辨率全球模式对青藏高原
夏季降水变化的预估

冯　 蕾１ꎬ ２ꎬ 周天军２

(１. 中国气象局公共气象服务中心ꎬ 北京　 １０００８１ꎻ ２. 中国科学研究院大气物理研究所ꎬ 北京　 １０００２９)

摘要: 使用日本气象研究所(Ｍｅｔｅｏｒｏｌｏｇｉｃａｌ Ｒｅｓｅａｒｃｈ Ｉｎｓｔｉｔｕｔｅꎬ ＭＲＩ)大气环流模式在 ２０ ｋｍ 分辨率下的国

际大气模式比较计划(Ａｔｍｏｓｐｈｅｒｉｃ Ｍｏｄｅｌ Ｉｎｔｅｒｃｏｍｐａｒｉｓｏｎ Ｐｒｏｊｅｃｔꎬ ＡＭＩＰ)试验结果以及 Ａ１Ｂ 温室气体排放

情景下(简称 Ａ１Ｂ 情景)的预估试验数据ꎬ 预估了青藏高原夏季(６ ８ 月)降水的变化ꎬ 并讨论了降水变

化的可能原因ꎮ 在 Ａ１Ｂ 情景下ꎬ 青藏高原夏季降水量显著增加ꎬ 中心位于青藏高原东南部ꎬ 主要归因于

来自印度洋和孟加拉湾的西南水汽ꎬ 经 ９０°Ｅ １００°Ｅ 附近进入高原的水汽输送显著增加ꎮ 同时ꎬ 整个青

藏高原夏季强降水出现概率增加ꎬ 降水频率南部减少ꎬ 北部增加ꎮ 高原南部(北部)降水频率的减少(增
加)是因为该地区降水强度的增加速率快(慢)于降水量的增加速率ꎮ 高分辨率 ＭＲＩ 模式预估的青藏高原

夏季降水变化与较低分辨率的耦合模式预估结果基本一致ꎬ 但提供了更详细的局地变化信息ꎮ
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１　 引言

青藏高原(下称高原)是全球增暖敏感区之一

(Ｃｈｅｎ ｅｔ ａｌꎬ ２００３ꎻ Ｄｕａｎ ａｎｄ Ｗｕꎬ ２００６ꎻ Ｍｅｅｈｌꎬ
２００７ꎻ Ｘｕ ｅｔ ａｌꎬ ２００９ꎻ 郑然等ꎬ ２０１５)ꎮ １９６１ ２００７
年ꎬ 高原地表平均气温以 ０. ３６ ℃􀅰(１０ａ) －１的速率

增加(Ｗａｎｇ ｅｔ ａｌꎬ ２００８)ꎬ 该速率约为 １９５５ １９９６
年地表气温增加速率的两倍(Ｌｉｕ ａｎｄ Ｃｈｅｎꎬ ２０００)ꎮ
除了平均气温ꎬ 高原极端气温指数也具有显著的变

化趋势(Ｙｏｕ ｅｔ ａｌꎬ ２００８)ꎬ 基于逐日气温计算的暖

指数都呈现增加趋势ꎬ 而冷指数都呈现减少趋势ꎬ
且最低气温的增幅大于最高气温的增幅ꎬ 导致昼夜

温差降低(Ｙｏｕ ｅｔ ａｌꎬ ２００８)ꎮ 高原气候变暖归因于

温室气体排放的增多(Ｄｕａｎ ｅｔ ａｌꎬ ２００６ꎻ 高学杰等ꎬ
２００３)ꎮ 另外ꎬ 高原气温的升高与高原上低云云量

昼夜变化趋势的不同也有一定的联系(Ｄｕａｎ ａｎｄ
Ｗｕꎬ ２００６)ꎮ 尽管气温表现出一致的增加趋势ꎬ 但

降水由于其时间和空间上的不均匀性ꎬ 再加上高原

地形复杂ꎬ 测站稀少ꎬ 目前关于高原地区降水变化

特征的研究还具有较大的不确定性ꎮ Ｘｕ ｅｔ ａｌ
(２００９)给出拉萨南部羊卓雍错湖泊盆地的一些观

测事实: １９６１ ２００５ 年间ꎬ 地表气温、 相对湿度、
日照时间等都发生了显著的变化ꎬ 然而降水序列没

有明显的长期趋势存在ꎮ Ｆｅｎｇ ａｎｄ Ｚｈｏｕ(２０１２)的

分析也表明 １９７９ ２００２ 年间高原夏季平均降水没

有显著的线性变化趋势ꎬ 但在 １９８０ 年以后ꎬ 高原夏

季极端降水有显著增加趋势(Ｙｏｕ ｅｔ ａｌꎬ ２００８)ꎮ 同

时ꎬ 高原降水的变化具有明显的区域特征ꎬ 高原东

南部和东北部的平均降水和极端降水增加ꎬ 而中东

部地区减少ꎬ 但只有极少数台站降水的线性变化趋

势通过了显著性水平检验(Ｙｏｕ ｅｔ ａｌꎬ ２００８)ꎮ
数值模式是开展气候变化情景预估的重要工

具ꎮ 但是ꎬ 受计算资源所限ꎬ 此前用于气候预估的

全球模式分辨率较低ꎬ 在预估区域降水变化方面不

确定性较大(Ｌｉ ｅｔ ａｌꎬ ２０１１ａꎬ ２０１１ｂ)ꎮ 因此ꎬ 在区

域气候预估中ꎬ 通常采用低分辨率全球气候模式的
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预估结果ꎬ 作为侧边界条件驱动高分辨率的区域气

候模式ꎬ 从而得到高分辨率的未来气候变化情景预

估ꎬ 这就是所谓的“动力降尺度”ꎮ 例如ꎬ Ｇａｏ ｅｔ ａｌ
(２００８ꎬ ２０１１)利用低分辨率的全球模式 ＦｖＧＣＭ /
ＣＣＭ３ 与 ２０ ｋｍ 分辨率的区域模式 ＲｅｇＣＭ 进行单

向嵌套ꎬ 预估了温室气体高排放 Ａ２ 情景( ＩＰＣＣꎬ
２０００)下的中国气候变化ꎮ

近年来ꎬ 随着高性能计算机的发展ꎬ 高分辨率

全球气候模式开始被用于区域气候变化预估ꎮ Ｆｅｎｇ
ｅｔ ａｌ(２０１１)基于一个高分辨率全球大气环流模式

ＥＣＨＡＭ５(分辨率为 ４０ ｋｍ)ꎬ 预估了温室气体中等

排放 Ａ１Ｂ 情景( ＩＰＣＣꎬ ２０００)下的中国夏季降水变

化ꎬ 发现中国西部地区降水变化、 大雨日数的变化

与 Ｇａｏ ｅｔ ａｌ(２００８ꎬ ２０１１)研究较为一致ꎮ Ｋｕｓｕｎｏｋｉ
ｅｔ ａｌ(２００６ꎬ ２００８ꎬ ２０１１)基于 ２０ ｋｍ 的 ＭＲＩ 模式ꎬ
预估了东亚梅雨锋降水的变化ꎬ 指出中国长江流域

和日本西部的降水量及降水强度将增加ꎬ 并讨论了

预估结果对耦合模式提供的海温场的依赖性ꎮ
未来气候变化情景下ꎬ 高原的气候变化问题越

来越为人关注ꎮ 政府间气候变化专门委员会( Ｉｎｔｅｒ￣
ｇｏｖｅｒｎｍｅｎｔａｌ Ｐａｎｅｌ ｏｎ Ｃｌｉｍａｔｅ Ｃｈａｎｇｅꎬ ＩＰＣＣ)第四

次评估报告(ＡＲ４)指出ꎬ 在 Ａ１Ｂ 情景下ꎬ 未来 １００
年高原地表气温可能升高 ４ ℃ (Ｍｅｅｈｌꎬ ２００７)ꎮ 用

于 ＩＰＣＣ 第五次评估报告(ＡＲ５)的国际耦合模式比

较计划第五阶段(ＣＭＩＰ５)模式模拟结果分析显示ꎬ
在不同典型浓度路径下ꎬ ２１ 世纪高原地表气温仍

将显著增加(胡芩等ꎬ ２０１５ꎻ Ｓｕ ｅｔ ａｌꎬ ２０１３)ꎮ 这将

是全球范围内对流层中层的重要热源强迫ꎮ 高原增

暖还将引起冰川融化ꎬ 对区域水循环产生重要影

响ꎮ 鉴于高原对东亚以及全球气候的重要影响ꎬ 本

文将通过分析 ＭＲＩ 模式在２０ ｋｍ分辨率下的模拟结

果ꎬ 重点回答在 Ａ１Ｂ 情景下ꎬ 高原夏季平均降水和

极端降水如何变化以及高原夏季降水变化的可能

原因ꎮ

２　 模拟数据和降水指数介绍

２. １　 模拟数据

当前气候的模拟数据为 ＭＲＩ 模式在 ２０ ｋｍ 分

辨率下的 ＡＭＩＰ 积分ꎮ 模式及试验的详细介绍见冯

蕾和周天军(２０１５)ꎬ 该模式对高原夏季气候平均降

水的模拟能力较好ꎬ 模拟降水量比低分辨率模式更

接近观测ꎮ 此外ꎬ 本文还使用了 ＭＲＩ 模式在 ２０ ｋｍ
分辨率下的 Ａ１Ｂ 情景预估试验数据ꎮ 在预估试验

中ꎬ 用于驱动 ２０ ｋｍ 的 ＭＲＩ 大气环流模式的海温

边界条件由以下 ３ 部分叠加组成(Ｋｕｓｕｎｏｋｉ ｅｔ ａｌꎬ
２０１１): (１) 使用耦合气候系统模式 ＭＲＩ￣ＣＧＣＭ ２. ３
(Ｍｅｔｅｏｒｏｌｏｇｉｃａｌ Ｒｅｓｅａｒｃｈ Ｉｎｓｔｉｔｕｔｅ Ｃｏｕｐｌｅｄ Ｇｅｎｅｒａｌ
Ｃｉｒｃｕｌａｔｉｏｎ Ｍｏｄｅｌ Ｖｅｒｓｉｏｎ ２. ３. ２) (Ｙｕｋｉｍｏｔｏ ｅｔ ａｌꎬ
２００６)分别进行 ２０Ｃ３Ｍ(２０ 世纪气候模拟试验)和

Ａ１Ｂ 气候变化情景预估试验ꎬ 利用预估的 ２０７５
２０９９ 年平均海温减去模拟的 １９７９ ２００３ 年平均海

温ꎬ 得到 Ａ１Ｂ 情景下的海温变化ꎬ 已有分析表明ꎬ
该海温变化型为类 Ｅｌ Ｎｉñｏ 分布ꎬ 即赤道中东太平

洋的增温强于西太平洋 (Ｋｕｓｕｎｏｋｉ ｅｔ ａｌꎬ ２００６)ꎻ
(２) ＭＲＩ￣ＣＧＣＭ２. ３ 模式预估的 ２０７５ ２０９９ 年海

温的线性变化趋势ꎻ (３) 经过去倾处理的 １９７９
２００３ 年观测海温ꎮ 以上海温叠加针对逐格点逐月

进行计算ꎮ 上述试验方案的设计保留了观测海温的

年际变率和气候变化情景下的海温分布型ꎬ 同时具

有较高的平均态海温值和较显著的海温增加趋势ꎮ
本文用 Ａ１Ｂ 预估试验中 ２０８０ ２０９９ 年平均气候与

ＡＭＩＰ 试验中 １９８６ ２００５ 年平均气候之差ꎬ 来代

表 Ａ１Ｂ 情景下的气候变化ꎮ
２. ２　 降水指数

使用的降水指数涉及降水强度和降水频率ꎮ
Ｚｈｏｕ ｅｔ ａｌ(２００８)将降水频率定义为有降水(本文取

日降水量大于 １ ｍｍ􀅰ｄ－１)的日数 /总日数ꎻ 降水强

度定义为总降水量 /有降水日数ꎮ 使用的极端降水

指数包括 ９５% 极端降水量(Ｒ９５ｐ)、 连续 ５ 天最大

降水量(ＲＸ５ｄａｙ)ꎻ 使用的降水日数包括最大持续

干旱日数(ＣＤＤ)、 最大持续降水日数(ＣＷＤ)、 不

同等级降水强度的降水日数ꎮ 上述指数的定义见表

１(Ｐｅｔｅｒｓｏｎꎬ ２００５)ꎬ 详细说明及使用程序见 ｈｔｔｐ: //
ｃｃｃｍａ. ｓｅｏｓ. ｕｖｉｃ. ｃａ / ＥＴＣＣＤＭＩ / ｓｏｆｔｗａｒｅ. ｓｈｔｍｌꎮ 这

些指数及其计算方法已广泛应用于极端气候研究中

(Ｚｈａｉ ｅｔ ａｌꎬ ２００５ꎻ Ａｌｅｘａｎｄｅｒꎬ ２００６)ꎮ 由于青藏高原

降水主要集中在 ６ ８ 月(Ｆｅｎｇ ａｎｄ Ｚｈｏｕꎬ ２０１２)ꎬ 因

此本文极端降水指数的计算针对 ６ ８ 月进行ꎮ

表 １　 极端降水指数及降水日数定义(Ｐｅｔｅｒｓｏｎ Ｔꎬ ２００５)
Ｔａｂｌｅ １　 Ｄｅｆｉｎｉｔｉｏｎ ｏｆ ｅｘｔｒｅｍｅ ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ ｉｎｄｅｘ ａｎｄ

ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ ｄａｙｓ (Ｐｅｔｅｒｓｏｎ Ｔꎬ ２００５)

指数名称 指数定义 单位

ＲＸ５ｄａｙ 连续 ５ 天最大降水量 ｍｍ

Ｒｎｎ 日降水量大于 ｎｎ ｍｍ 的降水日数(ｎｎ 为降水阈值) ｄ

ＣＤＤ 最大持续干旱日数(ＲＲ<１ ｍｍ) ｄ

ＣＷＤ 最大持续降水日数(ＲＲ≥１ ｍｍ) ｄ

Ｒ９５ｐ 第 ９５ 百分位阈值极端降水量 ｍｍ
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３　 Ａ１Ｂ 情景下高原夏季降水的变化

３. １　 平均降水

Ａ１Ｂ 情景下ꎬ 高原大部分地区夏季平均降水量

表现出显著的增加趋势(图 １ａ)ꎮ 降水增加的中心

位于高原东南部ꎬ 增幅达 １. ２ ｍｍ􀅰ｄ－１ꎮ 高原西北

大部分地区夏季降水量增加不足０. ３ ｍｍ􀅰ｄ－１ꎬ 但

也通过了 ０. ０５ 的显著性水平检验ꎮ 降水减少的区

域主要位于高原南部、 东北部以及西北部边缘地

区ꎬ 最大减小值为 ０. ２ ｍｍ􀅰ｄ－１左右ꎮ 高原夏季降

水的相对变化表现出明显的南北差异(图 １ｂ)ꎬ 北

部地区降水量的增加达 ４０% 以上ꎬ 次大值位于高原

东南部ꎬ 降水增加达 ４０% ꎬ 高原中部夏季降水的增

加比例不足 １０% ꎮ

图 １　 ２０ ｋｍ 分辨率的 ＭＲＩ 模式模拟的 ２０８０ ２０９９ 年青藏高原夏季降水量变化(ａꎬ 单位: ｍｍ􀅰ｄ－１)及相对于

１９８６ ２００５ 年夏季降水量的变化百分比(ｂꎬ 单位: % )
打点区域代表降水量变化通过 ０. ０５ 的显著性水平检验

Ｆｉｇ. １　 Ｓｕｍｍｅｒ ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ ｃｈａｎｇｅ ｄｕｒｉｎｇ ２０８０ ２０９９ ｏｖｅｒ ｔｈｅ Ｑｉｎｇｈａｉ￣Ｔｉｂｅｔａｎ Ｐｌａｔｅａｕ ｐｒｏｊｅｃｔｅｄ ｂｙ ＭＲＩ ｍｏｄｅｌ
ｗｉｔｈ ｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎ ｏｆ ２０ ｋｍ (ａꎬ ｕｎｉｔ: ｍｍ􀅰ｄ－１)ꎬ ａｎｄ ｔｈｅ ｐｅｒｃｅｎｔａｇｅ ｃｈａｎｇｅ ｃｏｍｐａｒｅｄ ｗｉｔｈ １９８６ ２００５

(ｂꎬ ｕｎｉｔ: % ) . Ｓｔｉｐｐｌｉｎｇ ｉｎｄｉｃａｔｅｓ ｔｈｅ ｐｅｒｃｅｎｔａｇｅ ｃｈａｎｇｅ ｈａｓ ｐａｓｓｅｄ ｔｈｅ ｓｉｇｎｉｆｉｃａｎｃｅ ｌｅｖｅｌ ａｔ ０. ０５

　 　 降水频率和强度是降水的两个重要特性ꎮ 从总

体上看ꎬ 高原夏季降水频率和降水强度变化的局地

特征比降水量明显(图 ２)ꎮ Ａ１Ｂ 情景下ꎬ 高原夏季

降水频率表现出南北反相的变化(图 ２ａ)ꎮ 以 ３３°Ｎ

为界ꎬ 北部降水频率表现出明显的增加趋势ꎬ 增加

值为 ７% 左右ꎬ 而南部降水频率减少ꎬ 减少值为 ２%
左右ꎮ 另外ꎬ 高原东南部局部地区ꎬ 降水频率也表

现为增加趋势ꎮ

图 ２　 ２０ ｋｍ 分辨率 ＭＲＩ 模式模拟的 ２０８０ ２０９９ 年青藏高原夏季降水频率变化(ａꎬ 单位: % )及
降水强度变化(ｂꎬ 单位: ｍｍ􀅰ｄ－１)

Ｆｉｇ. ２　 Ｃｈａｎｇｅ ｏｆ ｓｕｍｍｅｒ ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ ｆｒｅｑｕｅｎｃｙ (ａꎬ ｕｎｉｔ: % ) ａｎｄ ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ ｉｎｔｅｎｓｉｔｙ (ｂꎬ ｕｎｉｔ: ｍｍ􀅰ｄ－１)
ｏｖｅｒ ｔｈｅ Ｑｉｎｇｈａｉ￣Ｔｉｂｅｔａｎ Ｐｌａｔｅａｕ ｄｕｒｉｎｇ ２０８０ ２０９９ ｐｒｏｊｅｃｔｅｄ ｂｙ ＭＲＩ ｍｏｄｅｌ ｗｉｔｈ ｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎ ｏｆ ２０ ｋｍ

　 　 与降水频率的变化不同ꎬ 除了高原北部边缘ꎬ
以及高原主体上的零星区域外ꎬ 高原大部分地区夏

季降水强度增加(图 ２ｂ)ꎬ 强度增加最大的区域位

于高原东南部ꎬ 增加值为 １ ｍｍ􀅰ｄ－１以上ꎮ 高原南

部和西南部局部地区降水强度增加也比较明显ꎬ 北

部大部分地区降水强度增加不足 ０. ３ ｍｍ􀅰ｄ－１ꎮ
以上分析表明ꎬ 高原南部和北部降水特征变化

存在一些差异ꎮ 以 ３３°Ｎ 为界ꎬ 通过高原南部(图
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３ａ)和北部(图 ３ｂ)区域平均的夏季逐日降水的概率

密度函数(ｐｒｏｂａｂｉｌｉｔｙ ｄｅｎｓｉｔｙ ｆｕｎｃｔｉｏｎꎬ ＰＤＦ)分布可

以看出ꎬ 当前气候下ꎬ 高原南部出现概率最大的降

水强度为 ２~３ ｍｍ􀅰ｄ－１ꎮ Ａ１Ｂ 情景下ꎬ 出现概率最

大的降水强度为 ３~４ ｍｍ􀅰ｄ－１ꎬ 且 ３ ｍｍ􀅰ｄ－１以下

的降水强度出现概率减小ꎬ 而３ ｍｍ􀅰ｄ－１以上的降

水强度出现概率增加ꎮ 高原北部夏季逐日降水的

ＰＤＦ 分布与南部类似(图 ３ｂ)ꎮ 北部地区夏季降水

强度不超过 ２ ｍｍ􀅰 ｄ－１ꎮ 在 Ａ１Ｂ 情景下ꎬ 小于

０. ５ ｍｍ􀅰ｄ－１的降水强度出现概率减少ꎬ 大于 ０. ５
ｍｍ􀅰ｄ－１的降水强度出现概率增加ꎮ 因此ꎬ 整个高

原夏季强降水将增加ꎬ 也意味着极端降水增加ꎮ

图 ３　 ２０ ｋｍ 分辨率的 ＭＲＩ 模式模拟的青藏高原南部(ａ)和北部(ｂ)１９８６ ２００５ 年(实线)和 ２０８０ ２０９９ 年(虚线)夏季

逐日降水的概率密度函数(ＰＤＦ)分布

Ｆｉｇ. ３　 Ｔｈｅ ｐｒｏｂａｂｉｌｉｔｙ ｄｅｎｓｉｔｙ ｆｕｎｃｔｉｏｎ (ＰＤＦ) ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎ ｏｆ ｄａｉｌｙ ｓｕｍｍｅｒ ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ ｏｖｅｒ ｔｈｅ ｓｏｕｔｈｅｒｎ Ｑｉｎｇｈａｉ￣Ｔｉｂｅｔａｎ
Ｐｌａｔｅａｕ (ａ) ａｎｄ ｎｏｒｔｈｅｒｎ Ｑｉｎｇｈａｉ￣Ｔｉｂｅｔａｎ Ｐｌａｔｅａｕ (ｂ) ｄｕｒｉｎｇ １９８６ ２００５ (ｓｏｌｉｄ ｌｉｎｅ) ａｎｄ ２０８０ ２０９９ (ｄａｓｈｅｄ ｌｉｎｅ)

ｓｉｍｕｌａｔｅｄ ｂｙ ＭＲＩ ｍｏｄｅｌ ｗｉｔｈ ｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎ ｏｆ ２０ ｋｍ

３. ２　 极端降水

Ａ１Ｂ 情景下ꎬ 高原夏季第 ９５ 百分位阈值极端

降水量(Ｒ９５ｐ)和 ５ 天最大降水量(ＲＸ５ｄａｙ)都表现

出大范围的增加(图 ４)ꎮ 极端降水增加最显著的地

区为高原东南部ꎬ Ｒ９５ｐ 和 ＲＸ５ｄａｙ 分别增加 ２０ ｍｍ

和 １５ ｍｍ 以上ꎬ 其次为高原东北部和西南部ꎮ 极

端降水减少的区域位于高原中部ꎬ 但未通过 ０. ０５
的显著性水平检验ꎮ 与图 １ 相比ꎬ 高原夏季极端降

水变化的局地特征更加明显ꎬ 降水增加或减少的中

心零星分散ꎮ

图 ４　 ２０ ｋｍ 分辨率的 ＭＲＩ 模式模拟的 ２０８０ ２０９９ 年青藏高原夏季极端降水变化(单位: ｍｍ)
(ａ) 第 ９５ 百分位阈值极端降水量ꎬ (ｂ) 连续 ５ 天最大降水量. 打点区域代表极端降水变化通过 ０. ０５ 的显著性水平检验

Ｆｉｇ. ４　 Ｔｈｅ ｃｈａｎｇｅ ｏｆ ｓｕｍｍｅｒ ｅｘｔｒｅｍｅ ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ ｏｖｅｒ ｔｈｅ Ｑｉｎｇｈａｉ￣Ｔｉｂｅｔａｎ Ｐｌａｔｅａｕ ｄｕｒｉｎｇ ２０８０ ２０９９ ｐｒｏｊｅｃｔｅｄ ｂｙ ＭＲＩ
ｍｏｄｅｌ ｗｉｔｈ ｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎ ｏｆ ２０ ｋｍ. Ｕｎｉｔ: ｍｍ. (ａ) ９５% ｅｘｔｒｅｍｅ ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎꎬ (ｂ) ｍａｘｉｍｕｍ ｃｏｎｓｅｃｕｔｉｖｅ ５￣ｄａｙ

ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ. Ｓｔｉｐｐｌｉｎｇ ｉｎｄｉｃａｔｅｓ ｔｈｅ ｅｘｔｒｅｍｅ ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ ｃｈａｎｇｅ ｈａｓ ｐａｓｓｅｄ ｔｈｅ ｓｉｇｎｉｆｉｃａｎｃｅ ｌｅｖｅｌ ａｔ ０. ０５

３. ３　 降水日数

将高原夏季降水强度分为三个等级: 小雨(１ ~
９. ９ ｍｍ􀅰ｄ－１)、 中雨(１０ ~ １９. ９ ｍｍ􀅰ｄ－１)和大雨

(≥２０ ｍｍ􀅰ｄ－１)ꎬ 其变化如图 ５ 所示ꎮ 小雨日数的

变化呈现南部减少、 北部增加的显著差异(图 ５ａ)ꎮ

除了高原西北、 西南边缘地区外ꎬ 中雨日数的变化

呈现一致的增加趋势(图 ５ｂ)ꎮ 北部和东南部中雨

日数增加的比例最高ꎬ 达 ５０% 以上ꎻ 高原中部增加

的比例略低ꎮ 大雨日数的增加主要集中在高原南

部 ꎬ 增加比例为５０% 以上(图５ｃ) ꎮ 高原西南部和

０９５　 高　 　 原　 　 气　 　 象 ３６ 卷　



图 ５　 ２０ ｋｍ 分辨率的 ＭＲＩ 模式模拟的 ２０８０ ２０９９ 年青藏高原夏季降水日数变化比例(单位: % )
(ａ) 小雨日数ꎬ (ｂ) 中雨日数ꎬ (ｃ) 大雨日数. 打点区域代表降水日数变化通过 ０. ０５ 的显著性水平检验

Ｆｉｇ. ５　 Ｐｅｒｃｅｎｔａｇｅ ｏｆ ｓｕｍｍｅｒ ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ ｄａｙｓ ｏｖｅｒ ｔｈｅ Ｑｉｎｇｈａｉ￣Ｔｉｂｅｔａｎ Ｐｌａｔｅａｕ ｄｕｒｉｎｇ ２０８０ ２０９９ ｐｒｏｊｅｃｔｅｄ ｂｙ ＭＲＩ ｍｏｄｅｌ
ｗｉｔｈ ｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎ ｏｆ ２０ ｋｍ. Ｕｎｉｔ: % . (ａ) ｔｈｅ ｄａｙ ｏｆ ｌｉｇｈｔ ｒａｉｎꎬ (ｂ) ｔｈｅ ｄａｙ ｏｆ ｍｏｄｅｒａｔｅ ｒａｉｎꎬ (ｃ) ｔｈｅ ｄａｙ ｏｆ ｈｅａｖｙ

ｒａｉｎ. Ｓｔｉｐｐｌｉｎｇ ｉｎｄｉｃａｔｅｓ ｔｈｅ ｃｈａｎｇｅ ｏｆ ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ ｄａｙｓ ｈａｓ ｐａｓｓｅｄ ｔｈｅ ｓｉｇｎｉｆｉｃａｎｃｅ ｌｅｖｅｌ ａｔ ０. ０５

东北部也略有增加ꎮ 高原中部和北部大雨日数有所

减少ꎬ 但不明显ꎬ 可能跟高原北部降水强度较小

有关ꎮ
上述分析表明ꎬ 在 Ａ１Ｂ 情景下ꎬ 高原南部中雨

和大雨日数显著增加ꎬ 小雨日数显著减少ꎻ 高原北

部降水日数的增加主要集中在小雨和中雨强度ꎬ 大

雨日数的变化并不显著ꎮ

　 　 图６进一步给出最大持续干旱日数(ＣＤＤ)和

最大持续降水日数(ＣＷＤ)的变化ꎮ 两者变化趋势

相反ꎬ 且呈现显著的南北差异ꎮ 高原北部和东南

部ꎬ 最大持续干旱日数减少 ２５% 以上ꎬ 最大持续降

水日数增加 ２５% 以上ꎮ 高原中东部和南部ꎬ 最大持

续干旱日数增加 ２５% 左右ꎬ 最大持续降水日数减少

１０% 左右ꎮ 这意味着高原北部干旱化程度将有所缓

图 ６　 ２０ ｋｍ 分辨率的 ＭＲＩ 模式模拟的 ２０８０ ２０９９ 年最大持续干旱日数(ａ)和最大持续降水日数(ｂ)变化比例(单位: % )
打点区域代表日数变化通过 ０. ０５ 的显著性水平检验

Ｆｉｇ. ６　 Ｐｅｒｃｅｎｔａｇｅ ｏｆ ｔｈｅ ｃｏｎｓｅｃｕｔｉｖｅ ｄｒｙ ｄａｙｓ (ａ) ａｎｄ ｃｏｎｓｅｃｕｔｉｖｅ ｗｅｔ ｄａｙｓ (ｂ) ｏｖｅｒ ｔｈｅ Ｑｉｎｇｈａｉ￣Ｔｉｂｅｔａｎ Ｐｌａｔｅａｕ ｄｕｒｉｎｇ
２０８０ ２０９９ ｐｒｏｊｅｃｔｅｄ ｂｙ ＭＲＩ ｍｏｄｅｌ ｗｉｔｈ ｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎ ｏｆ ２０ ｋｍ. Ｕｎｉｔ: % . Ｓｔｉｐｐｌｉｎｇ ｉｎｄｉｃａｔｅｓ ｔｈｅ ｃｈａｎｇｅ ｏｆ

ｄａｙｓ ｈａｓ ｐａｓｓｅｄ ｔｈｅ ｓｉｇｎｉｆｉｃａｎｃｅ ｌｅｖｅｌ ａｔ ０. ０５
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解ꎮ 高原南部连阴雨日数虽然减少ꎬ 但上文分析表

明ꎬ 该地区平均降水强度和极端降水增加ꎮ
以上分析表明ꎬ Ａ１Ｂ 情景下ꎬ 几乎整个高原地区

的夏季降水总量和降水强度均增加ꎬ 增加的中心位于

高原东南部ꎮ 高原南部降水频率减少ꎬ 意味着该地区

降水强度的增加速率比降水总量的增加速率快ꎮ

４　 高原夏季降水变化的可能原因

东亚季风降水的变化主要是由大气环流变化引

起的总水汽辐合量的变化造成的(Ｚｈｏｕ ａｎｄ Ｙｕꎬ
２００５ꎻ Ｍｅｅｈｌ ｅｔ ａｌꎬ ２００５)ꎮ 高原南部水汽输送的增

加会导致高原降水的增加(Ｆｅｎｇ ａｎｄ Ｚｈｏｕꎬ ２０１２ꎻ

解承莹等ꎬ ２０１５ꎻ 许建玉等ꎬ ２０１４)ꎮ 图 ７ａ 表明ꎬ
高原夏季气候平均水汽输送是经过 ９５°Ｅ 左右的大

峡谷进入青藏高原ꎮ 高原南部为水汽辐合区ꎬ 最大

水汽辐合量为 ２ ｍｍ􀅰ｄ－１ 以上ꎬ 北部为水汽辐散

区ꎮ 图 ７ｂ 给出 ２０８０ ２０９９ 年整层积分水汽输送

和高原水汽辐合量的变化ꎮ Ａ１Ｂ 情景下ꎬ 来自印度

洋、 孟加拉湾的西南水汽输送增加ꎬ 并与该地区气

候平均的水汽输送叠加ꎬ 从 ９０°Ｅ １００°Ｅ之间进入

青藏高原ꎬ 导致高原南部水汽辐合增加ꎬ 水汽辐合

异常中心位于高原东南部ꎬ 达 １ ｍｍ􀅰ｄ－１以上ꎮ 高

原西北部及北部地区水汽异常辐散ꎮ 水汽辐合异常

的分布与图 １ａ 中降水异常的分布基本一致ꎮ

图 ７　 ２０ ｋｍ 分辨率的 ＭＲＩ 模式模拟的 １９８６ ２００５ 年夏季气候平均整层积分水汽输送(矢量ꎬ 单位: ｋｇ􀅰ｍ－１􀅰ｓ－１)及
水汽辐合量(阴影ꎬ 单位: ｍｍ􀅰ｄ－１) (ａ)ꎻ (ｂ)同(ａ)ꎬ 但为 ２０８０ ２０９９ 年相对于 １９８６ ２００５ 年的变化

Ｆｉｇ.７　 Ｃｌｉｍａｔｅ ｍｅａｎ ｏｆ ｔｈｅ ｗｈｏｌｅ ｉｎｔｅｇｒａｔｅｄ ｗａｔｅｒ ｖａｐｏｒ ｔｒａｎｓｐｏｒｔ (ｖｅｃｔｏｒꎬ ｕｎｉｔ: ｋｇ􀅰ｍ－１􀅰ｓ－１) ａｎｄ ｗａｔｅｒ ｖａｐｏｒ ｃｏｎｖｅｒｇｅｎｃｅ
( ｔｈｅ ｓｈａｄｅｄꎬ ｕｎｉｔ: ｍｍ􀅰ｄ－１) ｏｖｅｒ ｔｈｅ Ｑｉｎｇｈａｉ￣Ｔｉｂｅｔａｎ Ｐｌａｔｅａｕ ｄｕｒｉｎｇ １９８６ ２００５ ｓｉｍｕｌａｔｅｄ ｂｙ ｔｈｅ ＭＲＩ ｍｏｄｅｌ ｗｉｔｈ

ｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎ ｏｆ ２０ ｋｍ (ａ)ꎻ (ｂ) Ｓａｍｅ ａｓ (ａ)ꎬ ｂｕｔ ｔｈｅ ｃｈａｎｇｅ ｏｆ ｉｎｔｅｇｒａｔｅｄ ｗａｔｅｒ ｖａｐｏｒ ｔｒａｎｓｐｏｒｔ ａｎｄ ｗａｔｅｒ ｖａｐｏｒ
ｃｏｎｖｅｒｇｅｎｃｅ ｄｕｒｉｎｇ ２０８０ ２０９９ ｃｏｍｐａｒｅ ｗｉｔｈ １９８６ ２００５

　 　 在上述水汽输送的影响下ꎬ 高原夏季可降水量也

呈现一致的增加趋势(图 ８)ꎮ 可降水量的增幅呈现自

东南向西北递减的分布ꎬ 东南部增加约５ ｍｍꎮ 可降水

量增加比例最高的地区为高原西北部ꎬ 增幅达 ５０%
以上ꎬ 这与图 １ｂ 中降水的相对变化基本一致ꎮ

５　 结论和讨论

基于 ＭＲＩ 模式在 ２０ ｋｍ 分辨率下的预估结果ꎬ
分析了 Ａ１Ｂ 情景下高原夏季降水的变化ꎬ 并通过

分析大气环流及水汽输送的变化ꎬ 讨论了高原夏季

降水变化的可能原因ꎮ 主要结论如下:
(１) Ａ１Ｂ 情景下ꎬ 高原大部分地区降水增加ꎬ

增加幅度自东南向西北地区递减ꎬ 高原南部降水量

增加达 １. ２ ｍｍ􀅰ｄ－１ꎬ 但降水量增加百分率最大的

地区为高原西北部ꎬ 增加比例为 ４０% 以上ꎮ
(２) 高原夏季降水频率的变化呈现北部增加、

南部减少的分布ꎮ 高原南部夏季降水频率减少 ２%
左右ꎬ 北部增加 ７% 左右ꎮ 除了西北部边缘地区ꎬ
高原夏季降水强度呈现一致的增加趋势ꎬ 高原南部

降水强度增加的幅度最大ꎬ 约为 １ ｍｍ􀅰ｄ－１ꎮ
(３) 高原极端降水变化表现出大范围的显著

增加趋势ꎮ 东南部极端降水增加的幅度最大

(>１５ ｍｍ)ꎮ 与平均降水变化相比ꎬ 高原极端降水

变化的局地特征更加明显ꎮ
(４) 高原降水日数变化呈现显著的南北差异ꎮ

南部地区中雨和大雨日数增加ꎬ 小雨日数减少ꎮ 北

部地区小雨和中雨日数均增加ꎬ 大雨日数变化不

显著ꎮ

２９５　 高　 　 原　 　 气　 　 象 ３６ 卷　



图 ８　 ２０ ｋｍ 分辨率的 ＭＲＩ 模式模拟的 ２０８０ ２０９９ 年青藏高原夏季可降水量变化(ａꎬ 单位: ｍｍ)及
相对于 １９８６ ２００５ 年的变化百分比(ｂꎬ 单位: % )

Ｆｉｇ. ８　 Ｔｈｅ ｃｈａｎｇｅ ｏｆ ａｔｍｏｓｐｈｅｒｉｃ ｐｒｅｃｉｐｉｔａｂｌｅ ｗａｔｅｒ (ｕｎｉｔ: ｍｍ) ｏｖｅｒ ｔｈｅ Ｑｉｎｇｈａｉ￣Ｔｉｂｅｔａｎ Ｐｌａｔｅａｕ ｄｕｒｉｎｇ ２０８０ ２０９９ ｐｒｏｊｅｃｔｅｄ
ｂｙ ＭＲＩ ｍｏｄｅｌ ｗｉｔｈ ｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎ ｏｆ ２０ ｋｍ (ａ) ａｎｄ ｔｈｅ ｐｅｒｃｅｎｔａｇｅ ｃｈａｎｇｅ (ｕｎｉｔ: % ) ｃｏｍｐａｒｅｄ ｗｉｔｈ １９８６ ２００５ (ｂ)

　 　 (５) Ａ１Ｂ 情景下ꎬ 来自印度洋和孟加拉湾ꎬ
并经高原南麓 ９０°Ｅ－１００°Ｅ 附近进入高原的西南水

汽输送增加ꎬ 使得高原南部水汽辐合增加ꎬ 因此ꎬ
该地区夏季降水量显著增加ꎮ 高原北部出现水汽辐

散异常ꎬ 因此ꎬ 高原北部边缘地区夏季降水减少ꎮ
高分辨率 ＭＲＩ 模式预估的 Ａ１Ｂ 情景下高原夏

季降水变化趋势和变化幅度ꎬ 与 ＣＭＩＰ３ 低分辨率

耦合模式集合平均的预估结果基本一致(Ｍｅｅｈｌ ｅｔ
ａｌꎬ ２００７)ꎮ 后者也表现为整个青藏高原一致的增

加趋势ꎬ 中心位于高原东南部ꎬ 降水增加 ０. ８ ｍｍ
􀅰ｄ－１以上ꎬ 西北地区降水增加不足 ０. ２ ｍｍ􀅰ｄ－１ꎮ
４０ ｋｍ 高分辨率的全球模式 ＥＣＨＡＭ５ 的预估结果

表明ꎬ 在 Ａ１Ｂ 情景下ꎬ 高原东南部夏季降水增加显

著(Ｆｅｎｇ ｅｔ ａｌꎬ ２０１１)ꎬ 但该文的分析多限于年降水

变化ꎮ 基于国际耦合模式比较计划第五阶段

(ＣＭＩＰ５)模式试验数据的分析表明ꎬ 在 ＲＣＰ 高、
中、 低不同排放情景下ꎬ 高原降水均表现出不同程

度的增加ꎬ 且夏季降水增幅最大(胡芩等ꎬ ２０１５ꎻ Ｓｕ
ｅｔ ａｌꎬ ２０１３)ꎮ 与较低分辨率全球模式相比ꎬ 高分辨

ＭＲＩ 模式预估的高原夏季降水变化局地特征更明

显ꎬ 高原上零星分散着一些降水减少中心ꎮ 值得注

意的是ꎬ 在区域气候模式气候变化预估试验中ꎬ 高

原降水则主要表现为减少的趋势(Ｇａｏ ｅｔ ａｌꎬ ２０１２ꎬ
２０１３)ꎬ 反映了高原降水变化的不确定性ꎮ

致谢: 感谢日本气象研究所的 Ａｋｉｏ Ｋｉｔｏｈ 和 Ｈｉ￣
ｒｏｙｕｋｉ Ｍｕｒａｋａｍｉ 博士为本文提供 ＭＲＩ 大气环流模

式资料ꎮ
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