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青藏高原感热变化对一次降水过程的数值实验

马龙腾飞,摇 宋敏红,摇 张少波,摇 朱昌睿
(成都信息工程大学大气科学学院,四川 成都 610225)

摇 摇 摘要:为探讨青藏高原地表感热通量对高原降水的影响,利用 NCEP FNL 再分析资料、全国范围日值降水格点资

料和中尺度天气模式(WRF),对 2016 年 6 月下旬至 7 月上旬青藏高原上一次高原低涡系统东移引起的降水过程进

行感热通量变化的敏感性模拟实验,通过对比分析探讨高原地表感热输送的变化对高原低涡系统东移和降水的影

响。 结果表明,在那曲附近生成并东移至高原东侧的低涡系统平均强度受高原地表感热加热的影响增加 12%左右,
引发的高原区域总降水强度增加 53%左右。 从高原东侧沿着长江流域东移至江苏地区的低涡系统平均强度受高原

地表感热加热的影响增加 21%左右,在东移区域引发的总降水强度增加 23%左右。 此低涡系统引发的第一次降水峰值

发生在四川盆地东侧,高原地表感热加热使经向降水范围增加;第二次降水峰值发生在长江流域中上游,高原地表感热加

热使降水峰值区域从零星变为连续;高原地表感热加热使此低涡系统入海前引发的江苏地区降水范围大幅增加。
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0摇 引言

在北半球夏季,青藏高原上空经常出现一种低压系
统,通常称为青藏高原涡旋[1]。 高原涡典型水平空间尺
度为 400 ~800 km,垂直方向空间尺度为 2 ~3 km[2],涡
度的最大值通常在500 hPa附近出现[1]。 高原低涡系
统的发生和发展具有明显的日变化特征,北京时间
18-00时为高原低涡系统出现频率最高的时间段[3]。
通过气候统计和诊断的研究,发现高原低涡系统的生
成与青藏高原地表感热加热[4]、低层大气的低频振
荡[5]、大气热源的水平和垂直发布[6]、青藏高原高层
南亚高压的东西振荡和低层南北气流的汇合[7]、副热
带高压的强度和位置的年际变化等显著相关[8]。 高
原低涡系统一般在青藏高原的西北部生成[9],大多数
高原低涡系统在 12 ~ 24 h在高原的东北部衰减或消
失[10]。 在一定的环流条件下,少数高原低涡可以在高
原上持续数天[11] 或者东移[12],东移的高原低涡系统
可以直接或间接导致中国东部下游地区发生暴雨等极
端天气事件[13]。

2016 年夏季,长江流域中下游地区[14] 发生了一系
列连续强降雨事件;6 月 30 日至 7 月 6 日发生了一次打
破历史纪录的强降雨事件,湖北省和安徽省的一些站点
的周累计降雨量超过500 mm,武汉市中心地区的最大
降雨量甚至超过1000 mm[15]。 这次持续较长时间的降
雨事件导致了严重的洪涝灾害和超过 330 人的伤亡,经
济损失至少 220 亿元,成为中国历史上第二大与天气有
关的自然灾害[16]。 最强的降雨出现在 6 月 30 日 21 时左
右,24 h(6 月30 日6 时至7 月1 日6 时)累计降雨量大于
160 mm,主要发生在湖北—安徽—江西省(29. 5 毅N ~

33 毅N,113 毅E ~ 119 毅E)。 马婷等[13] 将这一极端降雨
事件的发生与高原涡东移相关的位势涡度平流联系在
一起。 通过对高原涡相关方程的定量诊断,发现在该
事件中剧烈的上升运动是由位涡平流随高度增加而引
起的。 但没有研究在这个极端事件中高原感热加热对
高原涡及其相关降水的贡献。 所以本文对此次过程进
行数值模拟实验,通过对比分析控制性实验和改变高
原地表感热输送的敏感性实验,探讨高原地表感热输
送的变化对高原涡东移和降水的影响。

1摇 资料和模式设计

1. 1摇 资料

美国国家环境预报中心(NCEP)提供 1毅 伊1毅的
FNL 再分析数据,时间间距为6 h。 NCEP FNL 再分析
资料为探索天气尺度过程提供优良的条件,并为 WRF
模式提供初始场和侧边界数据。 NCEP FNL 数据的垂
直分布为 26 个层次,水平分布涵盖了全球范围,包括
风场、温度场、高度场、海平面气压场和海温(sst)。

国家气象信息中心提供了水平分辨率为0. 5毅 伊
0. 5毅,时间范围为 2016 年 6 月 27 日至 7 月 2 日全国
范围日值降水格点资料,主要是通过薄盘样条差值法
将 2472 个国家级地面气象观测站插值得到。

1. 2摇 方法

为显示高原涡演化过程中表面感热通量的特性,
计算位势涡度(PV)表示涡度。 位势涡度的一般定义
由 Ertel(1942) [17]提出:

Q= 籽-1灼琢·Ñ兹
式中,Q 为位势涡度,籽 为空气密度,灼琢 为绝对涡度,兹
为位势温度。



1. 3摇 模式设计

Weahter Research and Forecast 模式(简称 WRF 模
式)是美国国家大气环境研究中心、美国国家大气研
究中心、美国国家大气海洋局的预报系统实验室和俄
克拉荷马大学的暴雨分析预报中心等多家单位共同研
发的,具有分辨率较高并且新型非静力平衡的特点。

本文采用 WRFV4. 1. 2 模式,创建一个10 km网格
分辨率的单层模拟区域,并在此基础上对 2016 年 6 月
27 日至 7 月 2 日的高原低涡过程进行数值模拟。 分
别设置 508 个东西网格点和 445 个东南北网格点,覆
盖中国全部地区(图 1),从地表到模式顶部50 hPa有
32 个垂直层,采用 NCEP FNL 再分析资料。 在其他数
值模拟对青藏高原降水事件模拟研究的基础上[18-19],
采用的 WRF 模拟实验物理方案如下:WSM6 微物
理[20],Betts鄄Miller鄄Janjic 积云对流[21],Noah鄄MP 陆面
模式[22], YSU 行星边界层[23], Dudhia 短波辐射和
RRTM 长波辐射方案[24]。 模式模拟初始化时间为
2016 年6 月27 日 08 时(北京时,下同),结束时间为
2016年7月2日02时,2 h输出一次模拟结果。为研

图 1摇 模拟区域地形

(黑色框区表示关闭青藏高原地表感热通量输送区域)

究青藏高原地表感热加热对高原低涡系统的产生和发
展的贡献,进行了 2 个数值实验:控制性实验(CTL)采
用上述 WRF 物理方案;敏感性实验(TP_NS)采用与
CTL 相同的物理方案,通过将 WRF 模式中的 Noah鄄MP
陆面模式中青藏高原地表感热输送项设置为 0,将 TP_
NS 实验中青藏高原地表感热通量关闭。

2摇 个例介绍

2016 年 6 月 27-30 日,青藏高原东北地区发生了
一次与高原涡发生、发展有关的强降水事件[13]。 2016
年 6 月 27 日 12 时,高原涡在那曲附近生成;因为那曲
附近为偏西气流,平流作用引起位涡中心向东移动;高
原涡于 6 月 29 日 12 时移入林芝,并受偏北风的作用
南移;从 6 月 29 日 21 时开始,高原涡开始向偏东方向
运动,并于 30 日 06 时离开高原东部;在 30 日 12-22
时继续沿着长江中上游方向运动;7 月 1 日 00 时高原
涡移入长江中下游主要地区;随后在 7 月 1 日 12 时移
出长江中下游,最终在 7 月 1 日 18 时移入海洋。 在高
原涡东移过程中,高原东部地区和长江流域发生了一
次与高原涡相关的强降雨事件。

为进一步分析此次高原低涡系统的环流形势,基
于 FNL 数据集绘制东亚地区500 hPa环流场形势图
(图 2)。 在高原低涡系统产生降水的初始阶段(2016
年 6 月 27 日 12 时),昌都附近生成一个弱槽(图 2a),
并已形成一个闭合、中心温度较高的低涡系统;在随后
的70 h内,槽向东移动、加深,并在 6 月 30 日 08 时移
出高原东侧(图 2b);在降水大值时(6 月 30 日 14 时)
重庆地区附近槽较 6 月 30 日 08 时刚移出高原时明显
加强(图 2c)。 7 月 1 日 14 时,闭合区域明显消失并东
移至江苏附近,高原涡入海(图 2d)。

图 2摇 2016 年 6 月 28 日至 7 月 1 日东亚地区 500 hPa 环流形势场(黑色空心“〇冶代表位涡中心的位置,蓝色实线为位势高度,红色虚线为等温线)
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3摇 模拟结果分析

3. 1摇 环流形势和降水特征分析

为诊断此次高原涡的东移天气过程,图 3 展示了

高原涡移出高原后整个东移过程500 hPa环流场的变

化。 初始阶段(2016 年 6 月 30 日 08 时)在高原东侧

林芝附近已经出现一个小槽(图 3a);第一次降水峰值

(6 月 30 日 14 时)时期槽东移到四川盆地附近(图
3b),并发展加深;第二次降水峰值(7 月 1 日 00 时)时
期槽继续东移到华南地区附近(图 3c),并发展为大

槽;高原涡入海阶段(7 月 1 日 18 时)槽进一步东移到

华东地区(图 3d),较前期已经明显减弱。

图 3摇 2016 年 6 月 30 日至 7 月 1 日东亚地区 500 hPa 环流形势场

(蓝色、黑色实线为位势高度,红色虚线为等温线,黑色矢量箭头为风场)

此外,通过 TP_NS 敏感性实验,研究高原地表感
热加热对高原涡移出高原后500 hPa位势高度场和温
度场的影响(图 3 右列)。 TP_NS 实验中500 hPa气压
差值中心从 6 月 30 日 08 时的高原东侧附近沿着长江
流域东移(图 3b),在 7 月 1 日 18 时入海(图 3h),升
压范围在 0 ~ 10 hPa;高原和长江流域500 hPa降温幅
度在0 益 ~ 2 益。 总体结果表明,高原地表感热加热
通过使500 hPa降压和升温来增强500 hPa高原涡的辐
合上升能力。

图 4 展示了高原涡移出高原后整个东移过程地面

形势场的变化。 在第一次降水峰值(6 月 30 日 14 时)
时期四川盆地东部出现强烈的南北辐合上升气流

(图 4a),第二次降水峰值(7 月 1 日 00 时)时期重庆

地区出现强烈的南北辐合上升气流(图 4e),高原涡入

海时期(7 月 1 日 18 时)江苏地区地面出现辐散气流

(图 4g)。

图 4摇 2016 年 6 月 30 日至 7 月 1 日东亚地区地面形势场

(蓝色、黑色等值线海平面气压场,红色等值线为地表 2 m 温度场,
黑色矢量箭头为地表 10 m 风场)

此外,通过 TP_NS 敏感性实验,研究了高原地表

感热加热对高原涡移出高原后地面气压场和温度场的

影响(图 4 右列)。 TP_NS 实验中,高原涡刚移出高原

东侧时期(6 月 30 日 08 时)四川盆地西南部地面气压

比 CTL 实验中高1 hPa左右(图 4b),地表2 m温度在四

川盆地东部比 CTL 实验中高0. 8 益左右;第一次降水

峰值(6 月 30 日 14 时)时期地表2 m温度在四川盆地

东部比 CTL 实验中高出1. 8 益(图 4d);第二次降水峰

值(7 月 1 日 00 时)时期湖南湖北交界处地面气压比

CTL 实验中高1 hPa左右,地表2 m温度在重庆地区比

CTL 实验中高0. 8 益 左右(图 4f);高原涡入海时期

(7 月1 日 18 时)江苏地区地面气压比 CTL 实验中高

2 hPa左右,地表2 m温度在湖北地区比 CTL 实验中高

1 益左右(图 4g)。 总体结果表明,地表感热加热通过

使高原涡东移阶段中心附近地面气压降低1 hPa左右。
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摇 摇 为研究高原涡引发的降水,图 5 展示了分辨率为

10 km网格的模拟区域从 2016 年 6 月 28 日 00 时至 7
月 2 日 00 时,中国气象数据服务中心的自动站0. 1毅伊
0. 1毅分辨率(图 5 左列)和 WRF 模拟(CTL)的逐日降

水量(图 5 中间列)。 2016 年 6 月 28 日,高原主体范

围实况逐日降水量只有那曲东部一小部分地区大于

10 mm(图 5a),CTL 实验高原南部大部分地区降水量

大于10 mm(图 5b);2016 年 6 月 29 日,高原主体范围

实测逐日降水量在那曲东部大部分地区大于10 mm
(图 5d),CTL 实验高原南部大部分地区降水量大于

10 mm(图 5e);2016 年 6 月 30 日,实测逐日降水量中

心位于四川盆地东部附近(图 5g),峰值达到80 mm,
雨带沿着长江流域上游地区,CTL 实验逐日降水量准

确模拟出降水范围、降水量大值中心及降水量 (图

5h);2016 年 7 月 1 日,实测逐日降水中心位于湖北、
安徽、江苏地区附近(图 5j),峰值超过120 mm,雨带沿

着长江流域下游地区,CTL 实验逐日降水量准确模拟

出降水范围(图 5k)、降水量大值中心,但是降水大值

中心的降水量稍小于实测。 总体而言,CTL 实验在整

个长江流域地区成功模拟出由此次高原涡引发的降水

的范围和强度,但在高原范围的模拟效果较差。
通过上文对环流形势的诊断分析后,再来着重分

析 CTL 实验与 TP_NS 实验在高原涡移出高原东侧的

初始阶段(2016 年 6 月 30 日 08 时)、第一次降水峰值

(6 月 30 日 14 时)时期、第二次降水峰值(7 月 1 日 00
时)时期、高原涡入海阶段(7 月 1 日 18 时)的降水量

差异(图 6)。 初始阶段(2016 年 6 月 30 日 08 时)TP_NS
实验的降水量在四川盆地附近的范围远小于 CTL 实

验(图 6b),降水峰值强度仅为20 mm,低于 CTL 实验

的峰值强度30 mm;第一次降水峰值(6 月 30 日 14 时)
时期 TP_NS 实验的降水在四川盆地东部附近的分布范

围从 CTL 实验的经向分布变为纬向分布(图 6d),降水

量峰值范围低于 CTL 实验;第二次降水量峰值(7 月 1
日 00 时)时期 CTL 实验的降水沿着长江中上游紧密分

布(图 6f),而 TP_NS 实验降水沿着长江中上游稀疏分

布;高原涡入海阶段(7 月 1 日 18 时)CTL 实验的降水

沿着长江中下游紧密分布(图 6h),而 TP_NS 实验降水

沿着长江中下游只有很稀疏的零星分布。 总体结果表

明,高原地表感热加热会使高原涡引起的长江流域地区

降水范围增大,且大值中心的范围也会增大。

图 5摇 2016 年 6 月 28 日至 7 月 1 日东亚地区逐日降水
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图 6摇 2016 年 6 月 30 日至 7 月 1 日东亚地区 2 h 累计降水

3. 2摇 涡度和不稳定能量分析

为分析高原涡的发展过程,图 7 展示了高原地区

2 h累计降水量、500 hPa绝对涡度和高原地表加热通量

的时间演变。 对比图 7(a)和 7(b)可以看出,6 月 28 日

16 时相对涡度从6. 6伊10-5·s-1开始增加,在 6 月 30 日

00 时达到峰值8. 4伊10-5·s-1,相对涡度峰值出现在降水

峰值出现附近,这些特征与之前的研究[17]相似,低涡往

往伴随着对流降水生成。 从地表加热通量的演变

(图 7c)可以明显看出在 6 月 28 日 08 时,绝对涡度增加

前地表感热通量开始从0 W·m-2增大,在 6 月 28 日 14
时左右达到峰值170 W· m-2,即绝对涡度增加前地表

感热通量和地表潜热通量提前加强。
此外,通过 TP_NS 敏感性实验,研究地表感热加热

对高原涡位于高原时强度的影响。 TP_NS 实验整个过

程的降水量经过计算减少超过 53%(图 7a)。 同时绝对

涡度从 6 月 28 日 16 时从6. 5伊10-5·s-1开始增加,在 6
月 30 日 00 时达到峰值8. 25伊10-5·s-1,TP_NS 实验整

个过程的绝对涡度强度经过计算减少超过 12%
(图 7b)。 总体结果表明,地表感热通量使高原涡处于

高原时的整个时期降水量增加 53%左右,而地表感热通

量异常与槽前正相对涡度平流重叠时,是高原涡和降水

发生的前提条件,意味着地表感热加热使槽加深。

图 7摇 2016 年 6 月 27 日至 7 月 2 日高原地区 2 h 累计降水、500 hPa 绝对涡度和地表感热通量及地表潜热通量

(灰色柱状区域表示高原涡处于东移出高原东侧(105毅E)时间段)

摇 摇 为研究高原涡的东移过程,图 8 展示了长江流域地

区2 h累计降水量、500 hPa绝对涡度和地表加热通量的

时间演变。 图 8 灰色区域代表高原涡处于高原东侧

(105 毅E附近)时间。 2 h累计降水量(图 8a)在 2016 年

6 月 30 日 00 时高原涡移出高原之前降水从0. 2 mm开

始增加,并在高原涡移出高原后快速增加,在 6 月 30 日

14 时达到峰值1. 6 mm;随后降水开始下降,在 6 月 30
日 20 时降到1. 1 mm左右后开始迅速增加;在 7 月 1 日

00 时第 2 次达到降水峰值1. 75 mm左右;并在 7 月 1 日

00 时至 2 日 00 时逐渐下降。 CTL 实验500 hPa绝对涡

度(图8b)其时间演变特征与降水率相似,在 6 月 30 日 08
时从7.5伊10-5·s-1开始增长,在 7 月 1 日 10 时达到峰值

8.5伊10-5·s-1,随后在7 月2 日 00 时下降到7.7伊10-5·s-1,
绝对涡度峰值出现在降水峰值出现附近。 从表面感热

热通量的演变(图 8c)可以明显看出在 6 月 30 日 08
时绝对涡度增加前 CTL 实验地表感热通量开始从 0

增加,在 6 月 30 日 12 时达到峰值 120 W·m-2左右。
此外,通过 TP_NS 敏感性实验,研究高原地表感

热加热对高原涡东移的影响。 经过计算 TP_NS 实验

在高原涡移出高原并东移入海整个过程的降水量减少

20%左右(图 8a)。 500 hPa绝对涡度从 6 月 30 日 14
时至 7 月 2 日 00 时比 CTL 实验中的500 hPa绝对涡度

强度低 20%左右;但在 6 月 30 日 04-14 时比 CTL 实

验中的500 hPa绝对涡度经过计算高出 21%左右,此时

为高原涡东移出高原时间前2 h和东移出高原时间后

6 h,而且是 CTL 实验的500 hPa绝对涡度降低阶段。
总体结果表明,经过计算高原地表感热加热使高原涡

整个东移生命期大部分时期降水量增加 23%左右,而
高原涡东移区域的地面感热加热异常与槽前正绝对涡

度平流重叠时,是高原涡继续东移的可能条件,以及高

原涡东移地区降水发生的前提条件。 经过计算高原地

表感热加热反而会使高原涡移出高原后的地区感热通
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量和潜热通量减少 5% 左右,这可能由于高原地面感

热通量输送异常带来的降水异常同时会引起高原涡移

出高原后的地区感热通量和大气凝结潜热异常。

图 8摇 2016 年 6 月 30 日至 7 月 2 日长江流域地区 2 h 累计降水、500 hPa 绝对涡度和地表感热通量及地表潜热通量

(灰色柱状区域表示高原涡处于东移出高原东侧(105 毅E)时间段)

摇 摇 为分析高原涡移出高原前的东移过程,图 9(a)展
示了 2016 年 6 月 27 日 16 时至高原涡移出高原东侧

时(6 月 30 日 08 时)500 hPa位势涡度的变化。 可以

明显看出高原涡在 6 月 27 日 16 时至 30 日 08 时从

90oE 逐渐东移到 105o E 地区附近,强度峰值超过

1. 2 PVU(1 PVU=10-6·m2·s·K·kg)。
此外,通过 TP_NS 敏感性实验,研究高原地表感

热加热对高原涡在高原范围时500 hPa位势涡度的影

响(图 9b)。 TP_NS 实验从 6 月 27 日 16 时至 30 日 08
时位势涡度强度峰值为1 PVU左右,且峰值的范围明

显小于 CTL 实验的位势涡度峰值的范围。 这与图 7
得到的 TP_NS 实验的绝对涡度在高原涡在高原范围

的强度低于 CTL 实验的结论一致。 总体结果表明,高
原地表感热加热会使位势涡度的强度加强。

(a) CTL

(b) TP_NS
图 9摇 2016 年 6 月 27 日至 30 日高原地区 500 hPa 位势涡度时间剖面

为分析高原涡移出高原东侧后的东移过程,图 10
(a)展示了高原涡移出高原东侧前8 h左右(2016 年 6
月 30 日 00 时)至完全入海(7 月 2 日 00 时)整个东移

过程500 hPa位势涡度位势涡度的变化。 在高原涡移

出高原东侧之后,6 月 30 日 04 时至 7 月 2 日 00 时位

势涡度从105 毅E东移至117 毅E地区;在 7 月 1 日 08-16

时及 7 月 2 日 00-16 时分别出现位势涡度强度峰值,
强度超过1. 2 PVU。

(a)CTL

(b)TP_NS
图 10摇 2016 年 6 月 30 日至 7 月 2 日长江流域地区

500 hPa 位势涡度时间剖面

此外,通过 TP_NS 敏感性实验,研究高原地表感

热加热对高原涡移出高原东侧后对500 hPa位势涡度

的影响(图 10b)。 TP_NS 实验中位势涡度的东移趋势

和 CTL 实验基本一致(图 10b),但 7 月 1 日 08-16 时

出现位势涡度强度大值区的范围明显大于 CTL 实验,
7 月 2 日 00-16 时出现位势涡度强度大值区的范围明

显小于 CTL 实验,这与图 8 得到的 TP_NS 实验的绝对

涡度在高原涡移出高原后的强度及范围趋势相同。 总

体结果表明,经过计算高原地表感热加热会使高原涡

刚移出高原东侧时的位势涡度强度降低 37%左右,随
后逐渐增加,增加 43%左右。

为分析高原地表感热加热对高原涡不稳定能量的

影响,图 11 展示了降水中心的平均 skew鄄T 剖面分布,
选择 2016 年 7 月 1 日 00 时来显示最大降水发生时的

代表性特征。 7 月 1 日 00 时,CTL 实验的平均对流有

效位能(CAPE)达到198. 79 J / kg,TP_NS 实验中对流

有效位能随着大气下层干空气和冷环境空气而降低为
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115. 26 J / kg(图 11)。 这一特征表明,强烈的日间青藏

高原地表感热加热增加高原涡东移地区的不稳定性能

量和对流有效位能强度,经过计算不稳定性能量强度

增加高达 72%左右,导致对流产生上升运动增强。

图 11摇 2016 年 7 月 1 日 00 时降水峰值地区 skew鄄T 剖面图(实线为

CTL,虚线分别表示的 TP_NS,黑线为气块温度,蓝线为气块露点温度,
红线位气层温度,黑线和红线包围的区域表示近地表空气包裹的正平

均对流有效位能(CAPE))

4摇 结论与讨论

本研究利用中尺度天气模式(WRF)、位势涡度方

程和 NCEP FNL 再分析资料、全国范围日值降水格点

资料,对 2016 年 6 月下旬至 7 月上旬青藏高原上一次

高原涡东移引起的降水过程进行数值模拟实验,探讨

高原地表感热加热对高原降水的影响。 通过对比分析

控制性实验和改变高原地表感热输送的敏感性实验的

主要研究结果如下:
(1)青藏高原地表感热加热使从那曲附近生成并

东移至高原东侧的高原涡强度增加 12%左右,此高原

涡在青藏高原区域引发的总降水强度增加 53%左右。
青藏高原地表感热加热使从高原东侧沿着长江流域东

移至江苏地区的高原涡强度增加 21%左右,此高原涡

在东移区域引发的总降水强度增加 23%左右。
(2)青藏高原地表感热加热使此高原涡刚移出高

原东侧时引发的四川盆地西侧降水范围大幅增加;其
引发的第一次降水峰值发生在四川盆地东侧,青藏高

原地表感热加热使经向降水范围增加;其引发的第二

次降水峰值发生在长江流域中上游,青藏高原地表感

热加热使降水峰值区域从零星变为连续;同时青藏高

原地表感热加热使此高原涡入海时引发的江苏地区降

水范围大幅增加。
(3)青藏高原地表感热加热使高原涡造成的重庆

地区强对流系统的不稳定能量增加 42% 左右。 青藏

高原地表感热加热使高原地区的地表感热通量和地表

潜热通量峰值增加 10%左右。

(4)在高原涡移出高原东侧后,青藏高原地表感热

加热使长江流域的地表感热通量和地表潜热通量会减

少。 具体表现第一次地表感热通量和地表潜热通量增
加时间段地表感热通量和地表潜热通量峰值减少 9%
左右,第二次地表感热通量和地表潜热通量增加时间段
地表感热通量和地表潜热通量峰值减少 5%左右。

本文主要利用 NCEP FNL 等资料诊断分析高原低
涡系统的结构特征及相关降水过程,由于 FNL 资料分

辨率和准确性在高原范围不足,导致数值模拟在高原

范围的效果不理想,对高原低涡系统的结构变化影响
因素没有更加深入的研究与思考;本文结果由一个高

原涡东移事例得出,这些结果是否适用于其他高原涡
东移过程,还需要更多案例进一步验证。 因此,应当在

接下来的工作中得到准确度更高的高原范围再分析资
料,并再次用同样的方法针对其他高原低涡系统引发

的中国东部强降水做数值模拟,观察对照实验中得出

的结论是否为普遍现象。
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Numerical Experiments of Thermal Variation on Primary
Precipitation in Qinghai鄄Tibet Plateau

MA longtengfei,摇 SONG Minhong,摇 ZHANG Shaobo,摇 ZHU Changrui
(College of Atmospheric Sciences,Chengdu University of Information Technology, Chengdu 610225,China)

Abstract:To explore the impact of surface sensible heat flux on plateau precipitation on the Tibetan Plateau,a sensitivity
simulation experiment of sensible heat flux changes was conducted for the precipitation process caused by an eastward
shift of a plateau low vortex system on the Tibetan Plateau from late June to early July 2016 using NCEP FNL reanalysis
data, nationwide daily precipitation grid data,and the mesoscale weather model (WRF). A comparative analysis was
performed to investigate the influence of plateau surface properties. The results show that the average intensity of the low
eddy system generated near Nagqu and moving eastward to the eastern side of the plateau is increased by about 12% by
the influence of the surface sensible heating of the plateau,and the total precipitation intensity triggered by the plateau
region is increased by about 53% . The mean intensity of the low vortex system, moving eastward from the plateau
through the Yangtze River basin to the Jiangsu area,was influenced by the surface sensible heating of the plateau resul鄄
ting in an increase of about 21% . The total precipitation intensity in the eastward region was enhanced by around 23% .
The first peak of precipitation caused by this low vortex system occurred in the east of the Sichuan basin. The surface
sensible heating of the plateau extended the radial precipitation range. The second peak of precipitation occurred in the
middle and upper reaches of the Yangtze River basin,and the surface sensible heating of the plateau changes the peak
precipitation area from sporadic to continuous. Additionally, the surface sensible heating of the plateau significantly ex鄄
panded the precipitation range in the Jiangsu region caused by this low vortex system before it reached the sea.
Keywords:plateau vortex;numerical simulation;structural features;diagnostic analysis
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