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摘要    利用 JTWC 提供的 1981~2011 年孟加拉湾热带风暴最佳路径资料, 研究春季、初夏

(AMJ)及秋冬季节(SOND)孟加拉湾风暴对青藏高原降水及土壤湿度的影响特征. 研究表明: 每

年平均约 1.35 个孟加拉湾风暴能够影响青藏高原, 5 和 10 月是孟加拉湾风暴影响青藏高原的两

个主要时期, 且在 AMJ 生成的风暴比 SOND 影响范围更大, 影响的纬度更偏北; 孟加拉湾风暴

引起的降水最大可超过当地当月降水量的 50%, 同时也能够占到整个季节的 20%. 资料分析还

表明春季风暴降水引起的青藏高原表层土壤湿度异常大概能维持 20~25 d, 秋冬季节孟加拉湾风

暴引起的高原积雪也仅能维持 20 d 左右便基本消融殆尽. 数值试验表明青藏高原表层土壤湿度

异常仅持续 20 d左右, 次表层异常则大概可以持续 2个月, 而更深层次土壤湿度异常则可维持数

个月甚至更久. 最后, 统计关系还表明前期风暴引起的高原积雪及土壤湿度异常并不足以影响

到东亚夏季降水, 其与中国东部夏季降水异常无直接联系. 近 30 年来孟加拉湾风暴强度增强, 

使得 20 世纪 90 年代中期以后孟加拉湾风暴对青藏高原春季降水的影响有所增强. 

关键词   

热带风暴 

孟加拉湾 

青藏高原 

土壤湿度 

积雪 

WRF 模式 

  

 
 
孟加拉湾是全球 8 个热带气旋多发海域之一

(Atkinson, 1971), 年均约有 4 个被命名的热带风暴生

成, 大约占全球热带风暴的 5%(Alam 等, 2003). 孟加

拉湾热带风暴(下称孟湾风暴)虽然生成数量少, 但是

每年给印度、孟加拉国及缅甸等沿岸国家造成以数十

亿计的经济损失和大量人员伤亡(Paul, 2010). 当孟

湾风暴向偏北方向移动时, 常影响到青藏高原, 是青

藏高原暴风雪等严重气象灾害频发的触发条件之一

(朱福康等, 1998; 王子谦等, 2010; 周倩等, 2011). 戴

武杰(1974)认为进入到 15°N以北, 85°~90°E的孟湾风

暴 80%以上能够影响到青藏高原, 并将这一区域确

定为孟湾风暴影响青藏高原的关键区. 此外, 初夏和

秋末当孟湾风暴向东北方向移动时, 极易对我国西

南地区造成严重影响(段旭等, 2009). 西太平洋台风
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对我国东南沿海降水的贡献已有诸多定量化研究

(Ren 等, 2002, 2006; Chen 等, 2010; Wu 等, 2007; Kim

等, 2012), 而以往对孟湾风暴影响青藏高原的研究多

限于个例及定性分析, 缺乏长期、系统化的研究.  

青藏高原平均海拔 4000 m, 可以直接加热和冷

却对流层中上层大气, 对东亚乃至全球气候都有重

要的影响(赵平和陈隆勋, 2001; Wang 等, 2013). 有研

究指出前期青藏高原积雪偏多会使得海陆热力差异

减小, 夏季风爆发延迟, 东亚夏季风减弱, 进而导致

江淮流域夏季降水偏多(张顺利和陶诗言, 2001; Qian

等, 2003); 而春季青藏高原热源异常同样可以导致

东亚夏季环流异常和中国东部夏季降水异常(罗会邦

和陈蓉, 1995; 段安民等, 2003; Wang 等, 2013). 冬季

孟湾风暴影响青藏高原主要是降雪过程, 而春季孟湾

风暴影响青藏高原主要是产生降水, 二者都将使得青

藏高原土壤湿度及地表热状况受到影响, 并进而可能

影响到大尺度环流系统.  

鉴于孟湾风暴能引起青藏高原地表湿、热状况改

变并可能对大气环流产生影响, 本文拟通过资料诊

断分析与数值模式相结合, 分析历年孟湾风暴影响

青藏高原的特征, 并通过数值模式验证青藏高原土

壤湿度异常持续时间.  

1  资料 

本文使用的孟湾热带风暴路径资料由美国关岛

联合台风警报中心(Joint Typhoon Warning Centre, 

JTWC)提供, 该资料集主要包括 6 h 时间间隔的风暴

中心经纬度, 中心最低海平面气压及中心附近地面

最大风速(资料详见 :  http://www.usno.navy.mil/  
NOOC/nmfc-ph/RSS/jtwc/best_tracks/ioindex.html).  
由于孟湾风暴在 20世纪 60年代末之前的监测主要依

赖于航海日志和陆面观测, 监测质量不高. 70 年代之

后青藏高原及周边地区有了卫星观测的应用(丁一汇, 

1975, 1976), 提升了对孟湾地区风暴的监测质量. 考

虑到孟湾风暴频数在 70年代末发生转折性变化(段旭

等, 2009), 且 1985 年以后风暴路径具有最高的可信

度(Chu 等, 2002), 因此, 为了保证孟湾风暴资料的可

靠性及增加样本量, 本文主要研究 1981~2011 年这一

时间段内记录相对完善、具有较高可信度的孟湾风暴.  

本文所用的站点观测资料主要有: (1) 1981~2011

年中国气象局基于台站观测的 756 站日降水量、日积

雪深度和 1980~2008 年每日 4 次地表风速、地面温度

及近地面气温计算的青藏高原 73 站感热(Duan 和 Wu, 
2008); (2) Tropical Rainfall Measuring Mission 
(TRMM)提供的 1998~2011 年热带高时空分辨率卫星

降水 , 水平分辨率为 0.25°×0.25°, 时间间隔为 3 

h(Huffman 等, 2007); (3) ERA-Interim 再分析资料

(Dee 等, 2011), 用于驱动区域模式 WRF, 其时间分

辨率为 6 h, 空间分辨率为 0.75°×0.75°.  

土壤湿度采用 Goddard Earth Sciences Data and 
Information Services Center (GES DISC: http://disc.sci. 
gsfc.nasa.gov/hydrology/data-holdings)提供的 Global 
Land Data Assimilation System Version 1 (GLDAS-1)
全球陆面同化资料. 该系统通过陆面模式及资料同

化技术同化卫星数据及陆面观测数据 (Rodell 等 , 

2004), 最后得到全球范围内的地表气象要素. 该系

统提供 4 个陆面模式同化的数据 , 即 Community 

Land Model (CLM), Noah model, MOSAIC model 和

Variable Infiltration Capacity model (VIC). 本文主要

采用以 CLM 作为陆面模式分量得到的土壤湿度资料, 

其空间分辨率为 1°×1°, 时间间隔 3 h.  

2  孟湾风暴对青藏高原的影响特征 

孟湾风暴在孟加拉湾北部登陆时离我国藏南的

最短距离还有 6~7 个纬距(约 600~700 km), 且登陆后

风暴强度迅速减弱, 由于青藏高原南麓高大地形的

阻挡作用, 孟湾风暴对高原风速的影响有限(北京大

学地球物理系热带天气研究组等, 1974). 朱福康等

(1998)认为青藏高原地形对风暴前部的卷云向北推

进没有阻挡作用, 因此风暴云带能够伸到高原上空, 

形成降水条件, 所以孟湾风暴对青藏高原的影响主

要是风暴降水而不是风速.  

为了选取对青藏高原有影响的孟湾风暴以及定

量化研究风暴降水, 本文采用 Kubota 等(2009)提出

的假定风暴降水率仅依赖于离风暴中心的距离, 通

过这一条件来判断风暴降水. 由于高时空分辨率降

水资料的限制, 本文使用 1998~2011 年 TRMM 3 h 降

水资料及风暴中心经纬度, 得到这一时段内 38 个孟

湾风暴降水率随风暴中心距离的变化(图 1(a)). 由图

1(a)可以看到风暴降水率随离风暴中心距离增大而减

小, 大约在 1000 km的距离时风暴降水率随距离增加

很少变化, 这与 Kubota 等(2009)得到的结果类似. 因 
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图 1  孟湾风暴降水率随风暴半径的变化(a)和影响青藏高

原的孟湾风暴时间分布(b) 

(a) 为 1998~2011 年 38 个孟湾风暴降水率变化, 红色实线表示 38

个风暴的平均降水率; (b) 为 1981~2011 年 42 个影响青藏高原的孟

湾风暴时间分布. 红色表示春季及初夏(AMJ), 蓝色表示秋冬季节

(SOND). TD, TS, C1, C2, C3, C4 和 C5 表示相应风暴的强度 

此, 孟湾风暴的影响半径大约为 1000 km. 本文以下

部分将选取对青藏高原有影响的风暴以及风暴影响

范围均以风暴中心 1000 km的半径为判断条件, 并且

判断的时间范围仅包括 JTWC 对孟湾风暴开始编号

到结束编号之间.  

1981~2011 年, 孟加拉湾(5~25°N, 80~100°E)区

域内一共有 108 个热带风暴生成或在别的地方生成

但移动经过这一区域, 其中春季及初夏(4~6 月, AMJ, 

余同)共有 36个, 占 33.3%, 秋冬季节(9~12月, SOND, 

余同)共 72 个, 占 66.7%. 根据孟湾风暴影响半径为

1000 km 这一条件, 并且去掉了风暴“零星”影响(即

高原受影响少于 3 个站点的风暴(Ren 等, 2007)), 影

响青藏高原的风暴为 42 个, 即, 1981~2011 期间, 年

均约有 1.35 个孟湾风暴能够影响高原, 最多的年份

是 1992 年(4 个). 如果一个风暴生成和消亡时间分别

位于两个月, 则将该风暴归为风暴生成所在月份, 图

1(b)即为影响青藏高原的孟湾风暴时间分布 . 由图

1(b)可见, 孟湾风暴对青藏高原的影响主要在 5 和 10

月份, 呈现出和孟湾风暴总数量一致的双峰型分布

(Li 等, 2013). 其中 AMJ 有 20 个孟湾风暴影响高原, 

而 SOND 共有 22 个风暴影响高原, 这表明上下半年

孟湾风暴对高原的影响频率基本一致, 但是 AMJ 风

暴影响高原的比例为 55.6%, 而 SOND 风暴影响高原

的比例为 30.6%, 因此在 AMJ 生成的风暴相对来说

更容易影响高原, 其主要是因为南支槽在 3~5月最明

显且易于南伸, 容易引导风暴北上影响高原.   

JTWC 根据风暴 1 min 平均最大持续风速, 按照

Saffir-Simpson Scale 方法 (http://weather.unisys.com/ 

hurricane/n_indian/index.php)将孟湾风暴强度分为 7

个等级, 即风速在 62.8 km h1 以下的风暴称为热带

低压 (TD), 62.8~117.5 km h1 称为热带风暴 (TS), 

119.1~153 km h1 为 Category1(C1)等级, 154.6~177.1 

km h1 为 Category2(C2)等级, 178.7~209.3 km h1 为

Category3(C3)等级, 210.9~249.6 km h1 为 Category4 

(C4)等级 , 风速大于 249.6 km h1 的风暴归为

Category5(C5)等级. 根据风暴强度, 将 C1~C5 这五

类达到飓风等级的风暴归为强风暴, TD 和 TS 两个等

级归为弱风暴. 如图 1(b)所示, AMJ(SOND)季节对青

藏高原有影响的强风暴有 9(8)个, 弱风暴 11(14)个, 

这两个季节强弱风暴并无明显差异, 但是从全年来

看, 强风暴一共有 17 个, 弱风暴一共 25 个, 总数上

弱风暴更多.  

赤道槽由 2~4 月缓慢向北抬, 5 月份迅速越过孟

加拉湾, 孟湾风暴随着赤道槽向北运动; 而 9~12 月

孟湾风暴随赤道槽从印度北部向孟加拉湾南部运动

(Gray, 1968), 因此春季孟湾风暴比秋冬季节风暴路

径更偏北(图 2). 在统计时间范围内, AMJ(图 2(a))季

节生成的孟湾风暴对青藏高原的影响向西可以影响

到 80°E, 向北可以影响到 38°N, 几乎能够影响到整

个青藏高原主体范围, 共有 60 个站点受到影响; 而

SOND(图 2(b))季节, 只有 37 个站点受到风暴的影响, 

且仅能影响到青藏高原的中部(34°N). 由于本文使用

的方法是假设孟湾风暴影响范围仅依赖于半径, 因

此在两个时段孟湾风暴对青藏高原的影响都随着纬

度的增加而减少, 受到风暴影响最多的区域是高原

南部, 但站点受影响最大频率也仅每年 0.5 个左右. 

从影响青藏高原的孟湾风暴路径(图 2 蓝线)来看, 在

这两个季节里, 西北向和东北向路径是孟湾风暴影 

响青藏高原的主要路径 .  这些风暴都能够进入到 
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图 2  青藏高原受孟湾风暴影响站点、站点受风暴影响频率和影响青藏高原的风暴路径 

(a) AMJ; (b) SOND. 红色实线为 3000 m 地形等高线, 黑实点为站点, 阴影为频率, 蓝线为风暴路径 

15°N 以北, 且多经过 85°~90°E 这一经度范围内, 这

与戴武杰(1974)定义的影响青藏高原的孟湾风暴关

键区是一致的. 但相对来说 AMJ 季节风暴路径中心

(16°N, 90°E)稍偏南(图 2(a)),风暴生成位置集中于孟

加拉湾中部和南部; 而 SOND(图 2(b))季节风暴路径

中心则更靠近孟加拉国沿岸(20°N, 89°E), 风暴生成

位置集中于孟加拉湾中东部.  

孟湾风暴引起青藏高原降水的空间分布与图 2

所示的站点受风暴影响频率类似, 降水量均为由南

到北递减(图略); 且典型个例(2008 年 10 月有风暴影

响高原, 而 2009 年 10 月无风暴影响高原)分析表明, 

在有风暴影响高原的月份与无风暴影响的月份, 青

藏高原日平均降水量的空间分布与气候态降水基本

一致(图略). 风暴降水是一种天气尺度的剧烈降水过

程, 但是其并不能够导致月尺度、季节尺度大范围空

间降水形态的变化.  

由于地形的阻挡作用, 孟湾风暴主要通过降水

影响青藏高原, 因此, 本文重点关注风暴降水. Kim

等(2012)研究西太平洋台风对华南降水的贡献时发

现, 就区域平均来说, 台风降水对华南年代际夏季总

降水量的贡献并不大, 但是从每个月的台风降水来

看, 8 月台风降水却可以达到与非台风降水相当的量

级. 由于孟湾风暴生成频率远小于西太平洋, 且对青

藏高原有影响的更少(图 1(b)), 因此, 为了更清楚地

了解孟湾风暴对青藏高原降水的局地贡献, 本文将

具体分析每个影响青藏高原的风暴引起的降水占当

月及所在季节的比例(图 3). 由图 3可知, 每个风暴引

起的降水量占月份和季节的比例相差很大, 如最大

比例可以占当月降水的 50% 以上 ( 风暴编号 : 

19951110), 也可能降水量极小, 几乎不会影响到当

地的月降水量(风暴编号: 199209, 200010, 200510, 

199404, 199805). 就季节尺度来说, 风暴降水最大也

可以占到 20%(风暴编号: 200810). 秋冬季节的风暴

在青藏高原多为降雪过程, 容易给高原地区带来暴

雪灾害天气, 如 2008年 10月(风暴降水量占当月总降

水量的 45%, 图 3(b))的孟湾风暴使得青藏高原出现

一次历史罕见的大范围区域暴雪灾害天气过程, 造

成高原地区多处道路、电力中断, 藏区畜牧业遭受严

重打击(周倩等, 2011). 图 4 所示为每个风暴影响过

程受影响站点平均降水量, 不同风暴过程降水量相

差很大; 由图 4 可知, 春季及初夏季节孟湾风暴的平

均降水量比秋冬季节要大, 春季风暴平均降水量为

8.61 mm, 要大于秋冬季节的 4.85 mm. 春季最大每

站过程降水量可达到 36.2 mm(风暴编号: 200205), 

但是此次风暴仅对青藏高原东南部 4 个站点有影响, 

范围较小, 在高原造成的天气灾害并不大; 而秋冬季

节 虽 然 受 影 响 站 点 平 均 最 大 降 水 量 仅 为 24 

mm(200810), 但是其影响范围很大, 且主要是降雪

过程, 导致青藏高原大范围暴雪气象灾害发生.  

图 5 为各月份风暴开始影响青藏高原当天 500 

hPa 风场及整层水汽通量散度积分(由于 4 和 12 月份

各有 2 个孟湾风暴影响高原, 个例太少, 因此未制图). 
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图 3  每个风暴降水所占当月及当季节总降水比例 

 
由图 5 知与孟湾风暴相关的系统主要是中高纬的冷

空气南侵以及西北太平洋副热带高压, 风暴向青藏

高原的水汽输送通道主要是孟加拉湾南支槽槽前的

西南暖湿气流, 南北暖湿、干冷空气在高原中东部汇

合及地形抬升作用有利于降水的发生; 风暴影响青

藏高原期间水汽通量辐合中心也位于高原中东部 . 

前人研究表明高原大地形的阻挡及抬升效应能够改

变风暴的外围环流特征. 王允宽等(1986)通过流体力

学模拟实验发现青藏高原地形抬升作用使得上层风

速增大, 而阻挡作用导致下层风速减小; 风暴北部云

系伸入青藏高原上空后在 300 hPa 高度形成晴空区, 

两侧存在风向及风速的切变. 许美玲等(2006)利用中

尺度数值模式模拟结果表明, 当孟湾风暴移近低纬

高原时, 地形作用使得风暴的圆形气旋性环流变成

了与地形走向一致的西北东南向的椭圆形气旋环流, 

且地形阻挡和绕流作用有利于风暴东南部气流的辐

合. 王曼等(2011)地形敏感试验表明孟湾风暴水平风

场由登录前的对称环流转变为非对称环流, 风暴移



肖志祥等: 孟加拉湾热带风暴对青藏高原降水和土壤湿度的影响 
 

630 

 
图 4  每个影响青藏高原的风暴过程引起的站点平均降水量 

 

动的东北方向风速明显大于其他方向, 风暴外围 10 

m s1 风速等值线范围随地形高度降低而增大.  

3  孟湾风暴对青藏高原的持续影响效应 

青藏高原积雪及土壤湿度异常在一定程度上反

映了青藏高原地表热状况, 因此一直受到众多研究

者的关注(张顺利和陶诗言, 2001; Qian 等, 2003; 朱

玉祥等, 2007). 有的学者曾提出冬、春季节青藏高原

积雪异常可能影响东亚大气环流和夏季雨型分布(陈

烈庭, 1998; Wu 和 Qian, 2003). 由于青藏高原冬季是

冻土, 土壤湿度的不确定性更强, 因此对于春季及初

夏的风暴我们主要关注风暴对青藏高原土壤湿度的

影响效果, 而秋冬季节的风暴我们主要关注其降雪

效应. 青藏高原土壤湿度的直接观测数据缺乏, 很难

将观测数据用于土壤湿度异常的研究. Chen 等(2013)

将青藏高原站点观测土壤湿度与GLDAS同化系统得

到的土壤湿度对比发现, GLDAS 同化系统能够较好

的再现青藏高原表层(0~4.5 cm)及次表层土壤湿度

(9.1~49.3 cm). 因此, 本文选取这两个层次的土壤湿

度进行研究. 为了方便研究, 将格点化的 GLDAS 土

壤湿度通过双线性插值到青藏高原 73 站点进行研究. 

图 6 即为春季及初夏每个影响青藏高原的风暴消亡

前后高原受影响站点土壤湿度的演变过程.  

表层土壤湿度对于降水的响应时间很短, 只要

有降水发生表层土壤湿度很快随之改变 ,  由图

6(a)~(c)可知, 表层土壤湿度具有强烈的逐日变化. 

由于孟湾风暴基本是在消亡那一天(图 6, 第 0 天, 蓝

色虚线)北上到最高纬度(图 2), 因此在消亡那一天离

高原最近, 在高原引起的降水量最大. 因此土壤湿度

往往在那一天达到这段时间的峰值, 而降水结束后

土壤湿度也随之减小, 当再有降水过程时, 土壤湿度

又增加. 4 和 6 月份影响青藏高原的风暴较少, 且风

暴降水并不强(图 4), 基本上只能影响到表层土壤湿

度(图 6(a), (c)), 而次表层土壤湿度基本没有变化(图

6(d), (f)); 但是随着 6 月份青藏高原雨季的来临, 随

着降水量增加, 后期土壤湿度显著增大(图 6(c), (f)), 

因此 6 月土壤表层湿度受雨季的影响, 并不是在风暴
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图 5  各月份风暴开始影响高原当天 500 hPa 风场合成及整层积分的水汽通量散度合成 

(a) 5 月份; (b) 6 月份; (c) 9 月份; (d) 10 月份; (e) 11 月份. 红色实线表示 3000 m 地形等高线. 风场为矢量(单位: m s1). 阴影为水汽通量散度

(单位: g m2 s1) 

消亡当天达到最大. 而 5 月份影响青藏高原的风暴数

量最多(图 1(b)), 风暴降水量大(图 4(a)), 土壤湿度伴

随风暴北上过程显著增加, 表层土壤湿度扰动很大

(图 6(b)); 而次表层同样受到风暴降水的影响, 由于

需要等待降水的下渗, 因此次表层土壤湿度的最大

值出现时间要稍微晚于表层 ,  且扰动趋于平缓(图

6(e)). 风暴引起的这种土壤湿度最大异常能够持续

到风暴消亡后20~25 d(图6(b), (e), 绿色实线), 即该风
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图 6  4~6 月风暴影响前后青藏高原表层和次表层土壤湿度演变过程 

(a)~(c)为表层土壤, 0~4.5 cm; (d)~(f)为次表层土壤, 9.1~49.3 cm. 黑实线: 每个风暴对应的土壤湿度演变曲线; 红线: 当月各个风暴对应土壤

湿度平均值; 绿色实线: 风暴(200705)过后没有较强降雨, 可观测到的土壤湿度异常最大持续时间; 深绿色柱状: 对应绿色实线风暴降水量

(mm); 蓝色虚线: 风暴消亡当天; 横轴为时间(天), 正号表示风暴消亡后, 负号表示风暴消亡前; 土壤湿度单位: m3 m3 

暴(编号: 200705)过后这段时间内降水很少(基本在 1 

mm 以下, 图 6(b), (c), 深绿色柱状), 土壤湿度没有

因为额外降水而产生明显的扰动, 主要是前期风暴

降水引起的土壤湿度异常. 风暴过后土壤湿度呈线

性减弱的趋势, 20~25 d 以后有降水补偿因为蒸发导

致的土壤湿度减小, 因此土壤湿度开始增加, 这段时

间称为风暴对高原表层土壤湿度异常的直接效应.  

土壤湿度异常的持续性(土壤湿度记忆性)还可

以通过滞后自相关系数求解, 即通过一阶 Markov 过

程(Jones, 1975)将自相关系数转换为土壤湿度的持续

性: = /ln( ( ))  ，t r t  式中, r(t)表示滞后时间为 t 的土

壤湿度自相关系数,  表示土壤湿度记忆时间. 这种

研究土壤湿度持续性的方法已经在诸多文章中得到

了广泛的应用(Delworth 和 Manabe, 1988; Wu 和

Dickinson, 2004; Meng 等, 2013). 本文将风暴消亡当

天作为起始时间来计算青藏高原春季及初夏土壤湿

度异常的持续时间. 结果表明春季及初夏孟湾风暴

过后青藏高原表层土壤湿度的记忆时间有很大的差

异, 最短仅为 5.5 d, 最长可达 50 d, 平均持续 21 d; 

而次表层土壤湿度异常为 14.5~141.5 d, 平均记忆时

间为 40.7 d. 这种非常大的变率很可能与青藏高原复

杂地表条件有关, 另外每个风暴影响范围及降雨强

度(图 4)的不同也是可能的主要原因.  

秋冬季节影响青藏高原的风暴主要引起局地的

降雪过程, 图 7 为孟湾风暴消亡前后青藏高原受影响

站点平均积雪深度随时间的演变. 从图 7 中可以看出, 

风暴基本上都能够使得高原形成降雪, 站点平均积

雪深度在 11 月最大, 可达 9 cm(图 7(c)). 与图 5 土壤

湿度异常类似, 风暴降雪随风暴消亡后迅速融化, 到

20 d 左右积雪也已基本消融完毕. 虽然 12 月份(图

7(d))有一风暴过后积雪的持续时间超过了 20 d, 但

是该风暴消亡后站点积雪呈现减少再增加的日振荡, 

说明此次风暴后高原有数次较强的降雪过程补充积

雪, 再加上进入隆冬季节, 温度较低, 以至于风暴降

雪没有显示出迅速消融的迹象. 因此, 风暴降雪的直

接影响效应也在 20 d 左右. 
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图 7  9~12 月风暴影响前后高原站点平均积雪深度演变 

4  WRF 模拟青藏高原土壤湿度异常持续 

时间 

美国新一代中尺度数值模式 WRF 已经广泛应用

于高原及其周边区域的天气气候模拟. Maussion 等

(2011)使用 WRF 模拟了 2008 年一次孟湾风暴引起的

青藏高原大范围降水过程, 李崇银等(2013)用 WRF

模拟了秋季土壤湿度异常对低纬高原冬季降水的影

响. WRF 与陆面模式 Noah 的耦合对高原土壤湿度的

模拟能力已经得到很好的应用(彭雯和高艳红, 2011; 

彭雯等, 2012); 彭雯等(2012)认为高原土壤记忆时间

随着背景环流变化, 在弱环流背景下土壤记忆时间

更长, 初始扰动可以持续 1~2个月. Yeh等(1984)的结

果表明地理带不同土壤湿度的影响持续时间也不同, 

可达 3~5 个月; 而 Rowntree 等(1983)认为土壤湿度异

常的持续时间仅为 20 d.  

1991 年 4 月 22 日生成的孟湾风暴(编号 199104), 

造成大量人员伤亡和财产损失(Bern 等, 1993), 该风

暴于 29 日开始大范围影响青藏高原东南部, 5 月 1 日

青藏高原平均站点降水量达到 4.2 mm, 是 4 月底及

整个 5 月最强降水过程(图 8), 此后高原土壤湿度几

乎呈线性减少, 到 5 月 23 日再次强降水过程使得土

壤湿度恢复增加(图 8, 0~7, 7~28 及 28~100 cm土壤湿

度), 鉴于其影响巨大并与前面分析的风暴引起的土

壤湿度异常持续 20 d 左右相符, 因此选择此次风暴

过程作为模式模拟对象. 为了研究青藏高原土壤湿

度异常的持续时间, 本文采用最新版本 WRF3.5 与

Noah 陆面模式的耦合进行数值试验.  

4.1  试验方案设计 

本文采用 6 h 时间间隔的 ERA-Interim 再分析资

料(Dee 等, 2011)作为 WRF 的初始边界条件, 其水平 
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分辨率为 0.75°×0.75°, 垂直方向 37 层, 顶层为 1 hPa. 

模拟区域(图 9)包括孟加拉湾, 青藏高原, 东亚及西

北太平洋部分区域 , 模拟区域中心位置为 (29°N, 

102°E), 采用兰博托地图投影, 格距为 45 km, 积分

步长为 180 s, 主要参数设置见表 1.  

为了消除模式内部不稳定性, 模式积分初始时

间分别为 1991 年 4 月 29 日 00 时, 06 时, 12 时,18 时, 

30 日 00 时共 5 个试验, 模拟结束时间均为 1991 年 8

月 31 日 00 时, 对这 5 次初始时刻不同的试验做简单

算术平均来进行分析. 在敏感性试验中只改变青藏

高原中东部(图 9 中黑色方框中地形高度大于 3000 m

以上的区域, 这也是孟湾风暴能够影响到的主要区

域)初始时刻的土壤湿度, 即土壤湿度增加 50%(模式

中所有土壤层次都增加), 其他设置不变.  

4.2  模拟结果 

WRF 对东亚基本大气环流具有较好的模拟能力

(Kim 和 Hong, 2010; Wang 等, 2013), 本文也得到相

似的模拟结果(图略). WRF 控制试验(图 10 蓝色线条) 
 

 

图 8  1991 年 ERA-Interim 高原中东部 4 月 15 日到 9 月 30
日各层 6 h 土壤湿度演变及高原中东部 71 站日降水时间  

序列 

黑色台风符号标示该孟湾 风暴生成(4月22日), 红色台风符号表示

该孟湾风暴影响高原(4 月 29 日至 5 月 1 日) 

表 1  WRF3.5 主要参数化方案 

主要参数化方案 方案选择 

微物理方案 Lin 

长波辐射方案 RRTM 

短波辐射方案 Dudhia 

积云对流参数化方案 Grell-Devenyi(GD) 

边界层方案 Mellor-Yamada-Janjic(MYJ) 

陆面过程方案 Noah 

表明随着土壤深度增加, 土壤湿度变化减小, 甚至看

不出逐日变化, 但是随着季节的推进, 青藏高原雨季

到来, 降水增加, 使得土壤湿度缓慢增加. 在敏感性

试验中, 初始时刻使青藏高原中东部土壤湿度增加

50%, 模式中各层土壤湿度在初始积分时剧烈减小. 

但是表层土壤湿度(图 10 红色实线)大概在模式积分

20 d后便恢复到控制试验(图 10蓝色实线)水平, 其后

便基本保持稳定, 虽值偏低于控制试验, 但是二者表

现出相似的逐日变化; 而次表层土壤湿度的异常(图

10 红色虚线)则可以持续到 7 月中旬, 约持续两个月

的异常, 这与彭雯等(2012)得到的高原土壤湿度异常

持续 1~2 个月的结果类似. Entin 等(2000)使用观测的

土壤湿度资料研究了中国区域内土壤湿度异常的时

间尺度, 认为中国南部土壤湿度时间尺度约为一个 

 

 

图 9  WRF 模式模拟区域 

阴影为地形高度(单位: m), 黑色方框表示青藏高原中东部

(28°~38°N, 85°~105°E) 

 

图 10  WRF 控制试验及敏感试验各层土壤湿度演变 

控制试验(C)为蓝色线条; 敏感试验(S)为初始土壤湿度增加 50%, 
红色 
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月, 而北方土壤湿度时间尺度可达 2.5 个月, 存在着

很大的变率. 深层土壤湿度(图 10 红色点线, 点虚线)

异常除了开始几天显著减小外, 在后续模式积分过

程中变化很小, 这种异常可以维持数个月, 甚至是不

可逆转的. Kim 等(2007)通过 CAM-CLM3 耦合模式研

究认为深层土壤湿度异常比表层土壤湿度异常持续更

长的时间, 且干异常持续时间比湿异常时间长, 可达

7 个月以上, 与本文类似(干异常试验图略).   

5  孟湾风暴对中国东部夏季降水及青藏高
原感热的影响 

长期以来, 众多研究表明青藏高原的热力作用

和积雪效应对东亚夏季环流有重要的影响, 即青藏

高原强的春季感热及冬春积雪异常偏多对应着长江

淮河流域夏季降水偏多(罗会邦和陈蓉, 1995; Wu 和

Qian, 2003; Seol 和 Hong, 2009; Wang 等, 2013), 反之

亦然. 本文前面的分析已表明孟湾风暴是引起青藏

高原雨雪天气的重要因子之一, 那么孟湾风暴是否

可以通过影响青藏高原积雪及感热异常从而导致中

国东部夏季降水异常? 

为了回答此问题, 在影响青藏高原的孟湾风暴

的统计分析基础上, 分别挑选出秋冬季节和春夏季

节在青藏高原引起最大降水量、范围最广降水及两个

季节均有孟湾风暴影响的年份进行具体分析(表 2): 

“江淮多雨型”有 4 年(1982, 1987, 1989, 1991), “整体

偏多型”有 3 年(1996, 1998, 2008), “南多北少型”有 4

年(1997, 1999, 2002, 2006), “整体偏少型”有 1 年

(2009). 也就是说无论孟湾风暴对青藏高原有怎样的

影响, 中国东部夏季各类雨型均有出现, 孟湾风暴和

中国东部夏季雨型无直接联系. 尤其是 2009 年, 前

一年秋季和当年春季均有两次孟湾风暴(表 2)影响青

藏高原, 且 2008 年 10 月这个风暴引起的降雪范围

大、强度强为历史罕见, 在这样的情况下 2009 年全国

夏季降水基本处于偏低水平. 因此, 孟湾风暴对青藏

高原的影响是一种强烈的天气过程, 其造成的青藏高

原积雪异常和表层土壤湿度异常仅能维持 20 d 左右, 

并不会引起季节平均的青藏高原地表状况和大气热状

况异常并导致我国夏季大范围环流和降水异常.  

图 11 给出了有风暴影响青藏高原的月份受风暴

影响站点感热的异常值. 由图可知, 20 世纪 90 年代

中期以后, 春季孟湾风暴对青藏高原的影响增强, 对

高原地表感热有明显的减弱作用 . 由图 1(b)可知 , 

1981~1994 年这 14 年间, 春季达到飓风强度以上的

风暴总共 3 个, 而 1995~2008 年这 14 年间一共 6 个, 

是前一阶段的 2 倍, 风暴引起的过程站点平均降水量

由 4.87 mm 激增到 12.35 mm(图 4 (a)). 因此青藏高原

感热的这种年代际的变化很可能是影响高原的孟湾

风暴强度增强引起的, 热带东风急流及垂直风切变

的减弱使得北印度洋风暴频率增加和强度增强

(Singh 等, 2001; Rao 等, 2008). 而 1995 年以前秋冬季

节(9~12 月)有 2 个风暴(图 1(b))达到飓风强度以上, 

过程平均降水 4.1 mm; 1995 年以后有 6 个, 过程平均

降水 5.74 mm(图 4(b)), 降水强度增加不明显. 由于秋

冬季节风暴影响青藏高原主要是降雪过程, 积雪能够

持续 20 d 以上, 因此受风暴影响站点月平均感热前后

两阶段均为一致的负异常(图 11), 而春季风暴降水的

增强使得土壤湿度增加导致感热减弱. 

表 2  前期影响高原的孟湾风暴生成月份与相对应的中国东部夏季雨型的分布 a) 

前期秋冬季节 前期春季及初夏 夏季 中国东部夏季雨型 
1981-12 1982-05 1982 江淮多雨型 
1986-11 1987-05 1987 江淮多雨型 

1988-10/1988-11 1989-05 1989 江淮多雨型 
1990-12 1991-04/1991-05 1991 江淮多雨型 

1995-09/1995-11 1996-05 1996 整体偏多型 
1996-10 1997-05** 1997 南多北少型 

1997-09**** 1998-05 1998 整体偏多型 
1998-11 1999-06 1999 南多北少型 

\ 2002-05* 2002 南多北少型 
2005-10 2006-06 2006 南多北少型 
2007-11 2008-04 2008 整体偏多型 

2008-09/2008-10*** 2009-04/2009-05 2009 整体偏少型 

a) *表示春季在青藏高原引起最强降水的风暴, **表示春季在青藏高原引起降水范围最广的风暴, ***表示前秋冬在青藏高原引起最强降

水的风暴, ****表示前秋冬在青藏高原引起降水范围最广的风暴, \表示 2001 年秋冬季节无风暴影响青藏高原  
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图 11  影响青藏高原的各个孟湾风暴对应所在月份受影响

站点平均地表感热异常 

红色表示负异常, 蓝色表示正异常, 数值表示异常值(当月减去气候

态, 单位: W m2) 

6  讨论与结论 

本文通过资料诊断分析与数值模式试验, 系统

研究了近 30 年来孟湾风暴对青藏高原的影响. 虽然

孟湾风暴强度和频率不如西北太平洋台风, 但是孟

湾风暴的影响半径依然能达到 1000 km, 与西北太平

洋台风的影响范围相当. 孟湾风暴的频率约为每年

3.48 个, 平均每年对青藏高原有影响的孟湾风暴约

为 1.35 个. 5 和 10 月是孟湾风暴影响青藏高原的两个

主要时段, 呈现双峰特征. 风暴引起的降水可以占到

局地月降水量的 50%以上. 由于孟湾风暴路径随着

赤道槽的南北摆动而摆动, 相对而言风暴在 AMJ 能

够北上到更高的纬度 ,  对高原的影响范围要大于

SOND 季节. 资料诊断发现, 风暴降水引起的青藏高 

原表层土壤湿度异常可以持续 20~25 d 左右, 秋冬季

节风暴降雪也将于 20 d 左右消融殆尽. 数值敏感试

验表明土壤湿度异常的持续时间随土壤深度增加而

延长, 从表层的 20 d 左右到深层的数个月. 最后, 研

究表明孟湾风暴活动并不能够影响到青藏高原季节

平均的地表状况, 对东亚夏季大气环流和我国降水

分布也没有直接的影响, 尽管 20 世纪 90 年代中期以

后春季孟湾风暴降水有明显的年代际增强.  

本文仅研究了与孟湾风暴活动有关的青藏高原

降水和土壤湿度异常, 但季节平均的青藏高原土壤

湿度、积雪与大气热状况的关系仍存在争论, 有待今

后研究. 此外, 虽然区域模式 WRF 有着比全球模式

更高的分辨率, 但是由于青藏高原复杂的下垫面, 模

式研究结果仍然存在不确定性. 比如在做数值试验

时, 100~200 cm 深度的土壤湿度增大后, 在数个月时

间里仍然未显现出趋于控制试验的趋势(图 10红色点

虚线); 敏感试验中表层土壤湿度(图 10 红色实线)在

递减到控制试验水平后, 土壤湿度一直都低于控制

试验, 而用站点观测资料(1998 年亚洲季风青藏高原

试验, 站点 MS3478)做单点试验, 离线驱动 Noah 陆

面模式时, 表层土壤湿度异常持续 20 d 后趋于控制

试验(图略), 但是并没有像上文 WRF-Noah 耦合试验

中明显低于控制试验.  

青藏高原气象台站主要分布在海拔高度相对较 

低的河谷、山谷等地形相对平坦的地区, 这可能是积 

雪在冬季仍然较快融化的原因之一, 而在人烟稀少的

高山地区, 缺少站点观测, 但是积雪的持续时间应该 

更长, 甚至是永久性积雪. 今后精度较高的卫星积雪观

测数据是解决高海拔地区台站观测不足的有效途径.  
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