
 
 
 

    2012 年  第 57 卷  第 25 期：2403 ~ 2412 

www.scichina.com  csb.scichina.com  
 

 
英文版见: Zhang R, Jiang D B, Liu X D, et al. Modeling the climate effects of different subregional uplifts within the Himalaya-Tibetan Plateau on Asian 

summer monsoon evolution. Chin Sci Bull, 2012, 57, doi: 10.1007/s11434-012-5284-y  

《中国科学》杂志社 
SCIENCE CHINA PRESS 论 文 

喜马拉雅-青藏高原不同子区域隆升对亚洲夏季气候 

演变影响的数值模拟 

张冉①, 姜大膀①②③, 刘晓东④, 田芝平②⑤ 

① 中国科学院气候变化研究中心, 北京 100029; 

② 中国科学院大气物理研究所竺可桢-南森国际研究中心, 北京 100029; 

③ 中国科学院东亚区域气候-环境重点实验室, 北京 100029; 

④ 中国科学院地球环境研究所, 黄土与第四纪地质国家重点实验室, 西安 710075; 

⑤ 中国科学院研究生院, 北京 100049 

E-mail: ranzhg@gmail.com 

2011-12-22 收稿, 2012-04-23 接受 

国家重点基础研究发展计划(2009CB421407)、中国科学院知识创新工程重要方向项目(KZCX2-EW-QN202)、国家自然科学基金面上项目

(40975050, 41175072)和国家杰出青年科学基金(40825008)资助 

  

摘要  鉴于喜马拉雅-青藏高原空间上各重要部分隆升时间上的差异, 利用美国国家大气研究中

心的通用大气模式就其主要隆升阶段对亚洲夏季气候演变影响进行了敏感性试验研究. 研究发

现喜马拉雅山和青藏高原北部隆升分别对南亚与东亚北部夏季气候的发展具有重要影响, 喜马

拉雅山隆升导致南亚夏季风环流的显著增强和区域季风降水的明显增加, 而青藏高原北部隆升

造成东亚夏季风环流的明显发展和东亚北部降水的显著增加, 且随后的阶段性隆升对这些均影

响有限. 与以往模拟研究相比, 试验结果表明对比分析喜马拉雅-青藏高原不同子区域隆升有利

于深入理解亚洲夏季风演变历史. 
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青藏高原作为世界“第三极”, 对亚洲以及全球

的天气、气候及其变化具有重要影响. 它对亚洲季风

气候的影响主要是通过动力和热力作用实现的 . 在

动力上, 青藏高原主要阻挡冬季西风带, 使其在欧亚

大陆上分成南北两支. 在热力上, 青藏高原的非绝热

加热对维持东亚夏季风及行星环流具有重要作用 . 

因而, 青藏高原隆升具有显著的气候与环境效应, 特

别是对亚洲季风环流的形成演化产生了重要作用[1~3]. 

青藏高原隆升的气候效应多年来一直是古气候研究

中的热点问题之一, 其中涉及的喜马拉雅-青藏高原

地区隆升历史和隆升过程所带来的气候效应问题是

两个重要的研究内容 , 这些问题的解决有利于对亚

洲季风演变历史的深入理解.  

对于隆升历史, 现在普遍接受喜马拉雅-青藏高

原隆升是一个阶段性隆起的地质过程[4]. 已有大量研

究对青藏高原不同区域隆升历史给予了研究 . 青藏

高原中部及南部可能在中新世之前已经隆起并达到

一定高度 [5,6]; 喜马拉雅山地区可能在上新世之前已

经隆起到相当高度[7~9]; 而青藏高原北部强烈隆升主

要发生在晚中新世及上新世 [10~15], 印度板块与欧亚

大陆碰撞造成的地壳变形从喜马拉雅碰撞带逐渐向

北传播, 且愈向北构造活动愈年轻. 可见, 空间上青

藏高原中南部、喜马拉雅山和高原北部隆升时间不同, 

虽然具体隆升时间尚存在争议 , 但这些证据表明青

藏高原中南部可能最先隆起 , 其次喜马拉雅山地区

接着隆起, 最后为青藏高原北部隆起, 为理解喜马拉

雅-青藏高原的隆升历史提供了深入认识[6].  

对于青藏高原隆升气候效应 , 许多数值试

验[16~18]研究发现喜马拉雅-青藏高原隆升对亚洲季风

环流的形成、发展具有显著影响, 且随着高原的不断
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隆起 , 中亚地区干旱程度不断加剧 , 亚洲季风-干旱

环境格局才建立和发展 [19]; 当使用全球海气耦合模

式 [18,20]及上新世边界条件时 [21], 高原隆升的气候效

应总体上变化不大. 与此同时, An 等人[16]发现当高

原中部有大范围隆起且青藏高原向西发展时 , 印度

地区降水才有显著增加; 后来研究表明 80°E 以西亚

洲地形比其以东亚洲地形对印度夏季风降水有更为

重要的作用 [22]; 而且 , 东亚季风可能比南亚季风演

变更敏感于青藏高原隆升 [17], 青藏高原北部隆升主

要造成东亚北部夏季风的增强及季风降水的增多 , 

并对南亚季风影响较小 [23]; 当去掉青藏高原大部分

而只保留喜马拉雅山及附近山脉的时候 , 模拟的风

场、降水和印度季风大尺度的热动力结构几乎不

变 [24]; 上述研究表明, 喜马拉雅-青藏高原不同区域

隆升的气候效应存在明显差异.  

总结以往青藏高原隆升的数值模拟研究工作发

现 , 关于青藏高原隆升的数值模拟研究大都采用类

似的试验设计 , 即将青藏高原或者全球地形高度进

行线性增加以构成一组试验 . 这种试验设计虽然有

利于理解地形高度增加如何影响季风系统的机制 , 

但与喜马拉雅-青藏高原阶段性隆升的地质证据并不

一致. 由于这种试验设计在地质上并不真实存在, 所

得结论也存在一定不确定性 , 从而影响对青藏高原

隆升气候效应的理解. 鉴于喜马拉雅-青藏高原空间

上各重要部分隆升时间上的差异 , 本文利用数值模

拟方法讨论了喜马拉雅-青藏高原主要阶段隆升对亚

洲季风及中亚内陆干旱演变的影响 , 重点进行喜马

拉雅-青藏高原不同子区域阶段隆升气候效应的对比

分析, 结合亚洲季风的演变历史探讨喜马拉雅-青藏

高原阶段隆升的作用.  

1  模式简介及试验设计 

1.1  模式简介 

本文数值试验所用模式为美国国家大气研究中

心(NCAR)的通用大气模式(CAM4). CAM4 通过模式

开发者和使用者的共同协作而不断发展, 是 NCAR

的第七代全球大气环流模式. 与之前版本 CAM3 相

比, CAM4 很多部分得到了改进, 如内核默认由原来

的谱内核改为有限体积内核、深对流方案得到改进等. 

关于 CAM4 的更多介绍请参考文献[25]. 此外, 陆地

模块 CLM4 也包含在内, 关于此模式对陆表气候模

拟能力的评估请参考文献[26]. 本文所使用的 CAM4

是 2°版本, 即水平分辨率(经向/纬向)为 1.9°× 2.5°, 

垂直方向上为 26 层. CLM4 与 CAM4 使用相同的水

平分辨率 , 且一个格点可包含多种地表类型和植被

功能型 . 本文使用现代气候平均的海洋表面温度和

海冰范围作为海洋边界条件 , 重点分析夏季大气环

流及降水对大地形阶段隆升的响应.  

1.2  试验设计 

由于空间上青藏高原中南部、喜马拉雅山和青藏

高原北部隆升时间不同 , 为了重点突出这几个区域

间隆升时间差异 , 将青藏高原中南部、喜马拉雅地

区、青藏高原北部和青藏高原以北区域分别作为研究

对象进行探讨 , 划分出青藏高原以北区域用以区分

青藏高原与蒙古高原区域 , 以更好地认识青藏高原

各区域隆升的气候效应 . 当然青藏高原东西方向上

也存在隆升时间上的差异 , 本文只考虑南北方向上

各主要部分在隆升时间上的差异.  

本文共设计了 5 个数值试验, 各试验具体地形特

点请见图  1, 为了与周边地形相适应, 地形改变区域

地形均取为 600 m. 除了地形修改外, 其他边界条件

均保持不变并取工业革命前状态 , 用以突出地形变

化的影响. 第一个为无喜马拉雅-青藏高原地形试验

(以下记为 NTP); 基于 NTP, 第二个为青藏高原中南

部隆起试验(以下记为 TIS, 图  1(a)); 第三个为喜马拉

雅山隆起试验(以下记为 HIM, 图 1(b)), 并包含 TIS 隆

起部分; 第四个为青藏高原北部隆起试验(以下记为

TIN, 图  1(c)), 并包含 HIM 隆起部分; 第五个为蒙古

高原隆起试验(以下记为 MON, 图 1(d)), 并包含 TIN

隆起部分. MON 中地形为模式默认地形, 用此试验模

拟结果与再分析资料进行对比以评估模式模拟能力

(详见 2.1). 这 5 个试验可近似地看作喜马拉雅-青藏高

原构造隆升的不同阶段. 其他试验结果依次与 NTP 试

验结果相减代替不同构造隆升过程的气候效应.  

五个试验均运行 30 年, 前 15 年已使各试验达到

准平衡态, 均取最后 15 年平均结果进行分析. 本文主

要分析夏季环流、降水等气候要素变化 , 且夏季取

6~8 三个月平均值. 参照以往研究区域划分[16,17], 本

文划分出 3 个研究区域, 分别为东亚北部季风区(即

34°~42°N, 105°~120°E, 以下记为 NEAM)、南亚季风

区(即 5°~25°N, 65°~90°E, 以下记为 SAM)及中亚内

陆区(即 42°~50°N, 80°~110°E, 以下记为 CA), 用以 
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图 1  不同数值试验所用的亚洲区域地形(m) 
(a) TIS; (b) HIM; (c) TIN; (d) MON 

进行区域平均气候要素的分析.  

2  模拟结果 

2.1  模拟能力评估 

为了检验模式模拟能力, 将 MON 模拟的夏季

850 hPa 风场、降水和海平面气压场结果分别与 1979~ 

2008 年气候平均的 CMAP 降水资料[27]和 NCEP-DOE

再分析资料 [28] 进行比较 , 分析区域为 0°~60°N, 

50°~140°E. 由于 CMAP 降水和再分析资料水平分辨

率为 2.5°×2.5°, 为便于定量分析, 将其双线性插值到

1.9°×2.5°的格点分辨率上 , 计算研究区域内降水和

海平面气压场的不同统计量值 , 对于各统计量的详

细定义可参见文献[29], 以此来定量衡量模拟结果和

再分析资料之间的相似性和空间差异.  

再分析风场资料中, 来自索马里低空急流, 澳大

利亚越赤道气流和西北太平洋副热带高压西侧的东

南气流在我国东部汇合, 使得我国东部盛行南风, 虽

然模拟结果对澳大利亚越赤道气流模拟偏弱 , 对来

自西北太平洋的东南气流模拟偏强 , 但总体上模拟

结果可以捕捉大尺度夏季风环流的主要特征(图  2(a), 

(b)); 降水模拟结果显示印度半岛西侧和喜马拉雅山

附近均存在强降水中心, 这一模拟偏差在 CAM4 及

其之前版本中 [24]普遍存在 . 此外 , 模式模拟出了中

国降水从南向北的递减态势. 定量分析显示, 模拟的

区域平均降水比 CMAP 降水多 0.34 mm/d, 两者相关

系数为 0.51, 标准差之比为 1.08, 且均方根误差与去

除模式系统性误差后的均方根误差相差 0.01 mm/d, 

显示出模式对研究区域内降水模拟存在偏差 , 但与

其他模式相比 [30], 本模式对亚洲夏季降水仍具备一

定的模拟能力; 在海平面气压场上, 虽然模拟幅度与

再分析资料存在一些细节上的差异 , 但模式能较好

地模拟出亚洲大陆热低压和西北太平洋副热带高压

系统之间的空间配置(图  2(c), (d)), 模拟的区域平均

海平面气压比再分析资料低 0.62 hPa, 二者相关系数

为  0.78, 表明海平面气压场空间分布型整体模拟效

果较好. 此外, 两者标准差之比为  1.22, 均方根误差

与去除模式系统性误差的均方根误差差值为  0.09 hPa, 

反映出存在一定的模式系统性误差 . 通过上述定性

和定量比较分析表明 , 模式能够模拟出研究区域内

夏季 850 hPa 风场、降水和海平面气压场的基本分布

形态, 对亚洲大尺度夏季气候具有合理的模拟能力.  
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图 2  1979~2008 年气候平均 NCEP-DOE 再分析资料((a), (c))和 MON 模拟结果((b), (d))对比  
(a)和(b)为夏季 850 hPa 风场(m/s), 空白区表示地形高度大于 1500 m 的地区. (c)和(d)为海平面气压场(hPa, 等值线间隔为 2 hPa). 海平面气压场

为 9 点滑动平均的结果 

2.2  850 hPa 风场变化 

喜马拉雅-青藏高原不同阶段隆升对 850 hPa 风

场变化具有重要影响. 从有无高原存在的夏季 850 hPa

风场看到(图略), 当大地形尚未隆起时, 夏季东亚地

区也有微弱南风存在 , 此时夏季风环流形成与海陆

热力差异和次级地形有关 . 大地形隆升后的青藏高

原夏季是一个强热源, 可以增强大陆热低压, 对增强

南亚及东亚夏季风环流具有显著作用 , 主要表现为

阿拉伯海北部、印度半岛上的西风环流及东亚地区的

南风环流均出现显著增强.  

不同隆升阶段对周围环流的影响存在明显差异

(图 3). 当青藏高原中南部隆起后(图 3(a)), 由于其热

源作用, 在隆升区周围产生强烈的气旋性环流异常, 

使得印度半岛北部的西风环流显著增强 . 而喜马拉

雅山隆升后(图 3(b)), 周边环流异常进一步发生改变, 

原隆升区西部来自内陆区的南向环流异常由于地形

隆起造成大幅度减弱 , 但东亚南部地区的北向季风

环流出现增强. 此外, 阿拉伯海北部的西风环流增强

显著 ; 而青藏高原北部及蒙古高原的隆起 (图  3(c), 

(d)), 除显著增强青藏高原西侧的南向环流外, 影响

区域主要在东亚地区 , 主要表现在来自西太平洋的

环流明显增强.  

对比喜马拉雅山和青藏高原北部隆升对夏季环

流的影响(图  4), 发现两者对环流场影响存在明显差

异. 喜马拉雅山隆升后, 阿拉伯海北部的西风环流异

常显著增强(图  4(a)), 且随后其他区域的隆升对此区

域的西风环流影响有限 ; 而青藏高原北部隆升显著

增强东亚夏季风环流 , 尤其是使得来自西太平洋的

环流明显增强(图  4(b)). 夏季 500 hPa 位势高度场分

布也显示在青藏高原北部隆升后(图 5), 5880 gpm 位

势高度线才出现 , 与蒙古高原隆起后的此位势高度

线的分布已比较相近 , 表明与此时来自西太平洋的

环流显著增强相一致 , 西北太平洋副热带高压也显

著增强.  

2.3  降水变化 

喜马拉雅-青藏高原不同阶段隆升的气候效应差

别同时也表现在降水变化上. 从有无高原存在的夏季 
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图 3  不同数值试验间模拟的夏季平均 850 hPa 风场变化(m/s) 
(a) TIS-NTP; (b) HIM-NTP; (c) TIN-NTP; (d) MON-NTP. 阴影区为经向风 t检验通过 95%信度的区域, 空白区表示地形高度大于 1500 m 的地区 

 

图 4  不同数值试验间模拟的夏季平均 850 hPa 风场变化(m/s) 
(a) HIM-TIS; (b) TIN-HIM. 阴影区为经向风 t 检验通过 95%信度的区域, 空白区表示地形高度大于 1500 m 的地区 

降水可看到(图略), 大地形尚未隆起前, 降水主要出

现在印度半岛西侧; 在大地形隆起后, 降水在印度半

岛西侧和东侧、喜马拉雅山附近均显著增多. 不同阶

段隆升对区域夏季降水变化也存在差异(图  6). 当青

藏高原中南部隆起后(图  6(a)), 在隆升区周围降水异

常均表现为显著减少 ; 来自中纬地区的干旱气流向

印度北部地区的流入减弱了降水形成(图  3(a))[22]. 而

喜马拉雅山隆升后(图  6(b)), 原隆升区降水增加区域

向南扩展, 且在南亚地区原降水减少区域范围缩小, 

相应的降水增加区域增大 , 与此时阿拉伯海北部的

西风环流显著增强相对应(图  3(b)); 而青藏高原北部

的隆起(图  6(c)), 显著增加了东亚北部地区降水, 与

此时来自西太平洋的东亚夏季风环流的显著增强相

一致(图 4(b)).  

对比喜马拉雅山和青藏高原北部隆升产生的降

水效应发现 , 两者对南亚季风区及东亚北部季风区 
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图 5  不同数值试验模拟的夏季平均 500 hPa 位势高度(gpm) 
(a) TIS; (b) HIM; (c) TIN; (d) MON. 图中只显示 5860 gpm 以上位势高度, 等值线间隔为 10 gpm 

 

图 6  不同数值试验间模拟的夏季平均降水变化(mm/d) 
(a) TISNTP; (b) HIMNTP; (c) TINNTP; (d) MONNTP. 打点区为 t 检验通过 95%信度检验的区域. (a)~(d)中粗黑线分别代表 TIS, HIM, TIN 

和 MON 模拟的季风区范围, 红色虚线方框代表本文定义的季风区和内陆干旱区 
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降水影响存在明显差异(图  6). 喜马拉雅山隆升显著

增加南亚地区的降水 , 最大值出现在阿拉伯海东北

部 ; 而青藏高原北部隆升显著增加了东亚北部地区

的降水.  

为了定义季风气候区域, 这里应用了 Zhang 和

Wang 的标准[31]. 季风区满足的条件是: (1) 夏季(5~9

月) 降水3 mm/d; (2) 夏季与全年降水的比率>55%. 

基于现代观测 , 这种方法与以往季风定义有很好的

可比性 [31]. 从图 6 看到 , 在高原中南部隆起后(图  

6(a)), 东亚和南亚地区也存在季风区, 但区域范围明

显比现在缩小(图  6(d)), 缩小区域主要出现在南亚地

区和东亚北部地区. 而喜马拉雅山隆起后, 使得南亚

季风区的范围明显扩大 , 并使其范围与现在非常接

近, 但此时东亚北部季风区范围仍与现代相差较大. 

而青藏高原北部隆起后 , 才使得东亚北部季风区的

范围与现代非常接近.  

为了进一步分析与总结亚洲不同季风区及亚洲

内陆干旱区的降水变化特点, 对 NEAM, SAM 和 CA

三个研究区域的降水进行了区域平均. 图 7(a), (b)分

别为夏季和全年各区域平均降水变化特点 . 先看夏

季(图 7(a)), 在青藏高原中南部隆起后, NEAM 区降

水出现微弱增加, 而 SAM和 CA区降水出现减少; 在

喜马拉雅山隆起后 ,  变化显著的是 SAM 区降水 , 

SAM 区降水增加; 青藏高原北部隆起后, 主要使得

NEAM 区降水增加较大, CA 区降水出现减少; 而蒙

古高原的隆起, CA 区降水相对增加, 而 NEAM 区降

水却出现减少 . 各隆升阶段全年降水与夏季降水变

化类似, 只是变化幅度弱(图  7(b)), 特点主要表现为

喜马拉雅山(青藏高原北部)隆升对 SAM 区(NEAM 区) 

降水增加的重要作用.  

3  讨论与结论 

3.1  喜马拉雅-青藏高原不同子区域隆升气候效

应差异 

综合各隆升阶段环流场、降水及亚洲季风区域的

变化 , 发现喜马拉雅山与青藏高原北部的隆起分别

对南亚及东亚北部季风区夏季气候变化具有显著影

响, 主要表现在喜马拉雅山隆升后, 南亚季风区降水

显著增加, 阿拉伯海北部附近的西风环流显著增强, 

且此时南亚季风区域已与现在非常接近 , 表明此时

南亚夏季风增强显著 , 肯定了以往研究中喜马拉雅

山存在对南亚夏季风气候的显著影响 [24]. 而青藏高

原北部的隆起, 主要增加了东亚北部季风区降水, 且

东亚夏季风环流明显增强 , 使其明显区别于青藏高

原北部隆起前的环流特点.  

青藏高原中南部隆起对各区域降水变化也有重

要影响, 本试验显示其对 SAM 和 CA 区域夏季降水

均有减少作用. 对于 CA 区域, 随后其他阶段隆升都

没有青藏高原中南部隆起对该区域所产生的影响显

著 , 除了青藏高原北部隆升使得该区降水出现进一

步减少外, 蒙古高原的隆起却造成该区降水的增多, 

显示出青藏高原中南部及北部隆升对 CA 区域干旱程

度加剧的显著影响. 对于东亚南部地区, 本文模拟结

果显示地形隆起导致该区域夏季降水出现减少(图 6), 

原因与 MON 在东亚南部地区模拟的降水与 CMAP

降水资料相比明显偏小有一定关系.  

本文对喜马拉雅-青藏高原各子区域隆升的气候 

 

图 7  不同数值试验模拟的相对 NTP 区域平均降水变化(mm/d) 
(a) 夏季; (b) 全年 
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效应进行了对比分析, 与以往数值模拟研究相比, 均

发现构造隆升对区域气候有重要影响 , 本文进一步

肯定了高原隆升有利于东亚季风气候的发展和中亚

内陆干旱加剧 , 但同时发现影响程度与构造隆升区

域有直接联系 , 且各主要子区域隆升的气候效应存

在较大差异 , 这是以往将地形整体高度按比例进行

处理的数值试验所不能直接发现的 . 且由于以往数

值试验设计的理想化 , 所得结论可能需要更多研究

给予验证 [32]. 如以往研究显示 , 在高原高度低于

60%的情况下, 来自印度洋的西南气流随着地形隆起

逐渐增强, 而在高原高度高于 60%的情况下, 来自太

平洋的副热带信风加强并为亚洲大陆带来更多水分, 

所以青藏高原高度达到现在高度的 60%被认为是东

亚夏季风系统出现或发展的重要阶段 [18]. 而本试验

结果显示南亚夏季风环流的显著增强是由喜马拉雅

山隆升导致的 , 而东亚夏季风环流的显著增强归因

于青藏高原北部的隆起. 在喜马拉雅-青藏高原不同

构造子区域隆升时间存在很大差异的情况下 , 将亚

洲夏季风各子系统的增强原因归结于不同子区域的

隆起可能更接近于地质历史情况. 

3.2  亚洲季风演变历史与喜马拉雅-青藏高原阶

段性隆升 

东亚季风系统的起源问题研究历时已久 , 但至

今对于何时东亚季风建立尚存在争议 . 一种观点认

为东亚季风始于晚中新世后期约 8~7 Ma[33~35]. 研究

表明, 在中中新世晚期之前, 东亚地区为普遍湿润环

境 , 而中中新世晚期之后到晚中新世前期被中纬度

干旱带所取代, 而中国北方变的更为湿润是从 8~7 Ma

开始 , 与风成红黏土的堆积时间相一致 [33]; 另一种

观点认为东亚季风开始更早, 出现在渐新世/中新世

之交 [36~40]. 青藏高原中部及南部可能在中新世之前

已经隆起并达到一定高度[5,6], 其隆起和渐新世/中新

世之交发生的气候事件相联系 [41]. 本文模拟结果显

示, 青藏高原中南部隆起可使 NEAM 夏季及全年降

水出现增加, 高原中南部隆起后, 模拟结果显示此时

东亚气候已经是“季风系”气候 , 与地质记录定性一

致 [41]. 但此时东亚北部季风区范围有限 , 随着喜马

拉雅-青藏高原阶段隆升, 东亚北部地区季风范围不

断扩大(图 6). 8~7 Ma 风成红黏土的堆积时间可能对

应着青藏高原北部隆起的最早时间 , 模拟结果显示

青藏高原北部隆起对 NEAM 夏季和全年降水增加均

有显著影响 , 且青藏高原北部隆起后东亚北部季风

区范围已与现在较为一致 , 可见青藏高原北部隆升

对东亚北部季风气候的形成具有重要作用 , 也成为

研究晚中新世和中上新世东亚气候变化的关键因

素[42,43]. 所以, 从本文试验结果来看, 在东亚季风系

统起源争论的两个重要时段 , 东亚气候变化可能均

与青藏高原的阶段性隆升存在密切联系 . 由于本文

没有考虑副特提斯海退缩 [44]、海陆分布变化 [45~47]   

等其他因素 , 不能对东亚季风起源问题给予更深入

讨论.  

喜马拉雅地区可能在上新世之前已经隆起到相

当高度 [8,9], 其隆升气候效应可能对应于地质记录中

指示的 10~8 Ma 左右气候事件[16]. Quade 等人[48]研究

指出北巴基斯坦地区成土碳酸盐中碳氧同位素在

10~6 Ma 间发生了突变; Garzione 等人[49]研究显示

~11 Ma 开始沿着喜马拉雅地区草地扩展并取代森林; 

印度北部沉积结构改变也显示洪水在~10 Ma 增加明

显, 可能和季风强降水增加有密切关系[50]. 此外, 西

阿拉伯海地区深海钻探显示, 浮游有孔虫含量在~10 

Ma出现显著增加[16]. 以上诸多证据指示了~10 Ma南

亚气候发生转变 , 可能暗示了此时南亚季风的开始

出现或显著增强[16]. 本文模拟结果显示, 此时 SAM

区降水有了显著增加 , 且阿拉伯海北部西风也显著

增强, 表明此时南亚夏季风增强显著, 且青藏高原后

续隆升对此区域降水整体影响较小 . 模拟结果与地

质记录的定性一致 [16]也指示了喜马拉雅山隆起对南

亚夏季风气候演变发展具有重要影响.  

通过对西昆仑山叶城地区 4.5 km 的磁性地层学

研究认为青藏高原西北地区主要隆升期开始于 4.5 

Ma[10]. 祁连山 5.3 Ma 开始隆起[11], 且在~3.6 Ma 后

开始整体快速隆升[12]. Sun 等人[13]使用北昆仑山生长

地层构造证据研究发现 , 晚新生代区域构造变形发

生在 5.3 Ma, 以上证据均显示青藏高原北部隆升主要

发生在晚中新世和上新世 . 其隆升气候效应可能体

现在了~3.6 Ma 气候事件上. An 等人[16]根据中国风尘

堆积及印度洋和北太平洋的大洋沉积记录研究认为

约 3.6~2.6 Ma 东亚夏季风持续增强, 且亚洲内陆干

旱程度加剧. Zheng 等人[51]研究发现~3.6 Ma 中亚干

旱加剧, 且东亚季风增强, 认为与此时青藏高原的快

速隆升有密切关系. 此外, 南海深海记录中的地球化

学、微体古生物和孢子花粉等多项指标也揭示出东亚

季风在~3.2 Ma 具有重要演变事件[52]. 本文模拟结果
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显示青藏高原北部隆升使得东亚夏季风增强, 且 CA

区降水出现减少 , 与地质记录定性一致 [53], 指示了

青藏高原北部隆升对东亚季风气候演变具有重要影

响. 值得注意的是, 蒙古高原的隆起造成 CA 区降水

的增多, 表明 CA 区降水变化与隆升区域相联系, 且

多次构造隆升并非均造成 CA 区的干旱加剧.  

3.3  数值模拟不确定性 

首先, 本研究探讨喜马拉雅-青藏高原阶段隆升

对亚洲夏季气候变化的影响 , 这种阶段隆升模式本

身尚需要更多地质证据的支持 , 通过敏感性试验加

强对喜马拉雅-青藏高原不同子区域隆升气候效应的

理解是本文的主要目的 , 为了减少模拟结果模式依

赖性 , 本文模拟结果还需要更多模式模拟结果的验

证支持; 其次, 本文对隆升地形之外的边界条件均取

现在值 , 且地球轨道参数和温室气体等要素固定不

变, 而实际上这些都是变化的; 本文也未考虑副特提

斯海退缩等其他因素的影响 , 本文做法有益于孤立

并深入认识构造隆升产生的气候效应; 最后, 海洋、植

被等气候系统组件对高原阶段隆升的响应也有待进

一步确定 , 对于这些因素的影响我们将在下一步工

作中进行评估.  
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