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提　要：使用１９７９—２００８年ＮＣＥＰ／ＮＣＡＲ再分析数据集资料分析了全年各月经向风特征，发现青藏高原东南侧存在一个

全年盛行南风的区域（２２．５°～３０°Ｎ、１０５°～１１０°Ｅ），即常年南风区。该区域南风呈现冬弱夏强的演变特征，尤其在春夏时期呈

现双峰值状态，峰值分别出现在１５候和３７候左右。进一步分析表明，常年南风区南风与我国南方春季降水有着较好的对应

关系。１５候左右常年南风区南风第一次增强并达到峰值，持续的强南风使得我国南方地区降水随之有突然增加的趋势，进入

春雨期。高原东南侧常年南风区南风两个峰值出现的原因并不相同。１５候左右出现的绕流南风大值是由于高原的突然加热

产生的低空气旋性环流叠加在绕流西风上，从而造成了南风的加强，湿润的偏南风给华南地区带来持续的降水，江南春雨开

始。而３７候左右出现的绕流南风大值是由于南海夏季风爆发后，孟加拉湾槽前强大的西南风加强了该处的绕流南风，使得南

风势力变得更为强大，推进到我国长江中下游地区。
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引　言

青藏高原是全球海拔最高、面积最大的高原，它

的存在不仅在其上空形成了相对独立的天气气候单

元，还对我国、东亚乃至全球的大气环流和气候产生

很大影响。自从叶笃正等（１９５７）根据地面观测发现

青藏高原夏季是大气活动热源之后，许多学者（叶笃

正等，１９７９；李栋梁等，２００７；２００８）研究了青藏高原

加热场的时空分布特征以及青藏高原热源对天气、

气候的影响。Ｒｅｉｔｅｒ等（１９８２）分析了春季高原加热

与南亚高压的关系，认为过渡季节中青藏高原的加

热作用在南亚高压的发展变化中有重要作用。Ｗｕ

等（１９９８）则把高原春季开始增强的地面加热与季风

的爆发联系起来，认为高原持续的感热加热以平流

方式导致高原东部的升温，低层气流向高原东部的

辐合为亚洲夏季风最早在孟加拉湾东北部爆发提供

了有利的背景条件。梁潇云等（２００５）认为高原的

“热力滑轮”作用引起高原东南面热带陆地上空的偏

南气流加强，降水增加，凝结潜热加强；高原西南面

热带陆地上空出现偏北气流，降水减弱，陆面感热加

热加强。不少学者（华明，２００３；简茂球等，２００７；万

日金等，２００８）也认为青藏高原热源异常与我国降水

有着密切的联系。朱玉祥等（２００７）证明了高原积雪

和高原大气热源二者存在非常显著的反相关关系，

即高原冬春积雪偏多，高原大气春夏季热源偏弱。

青藏高原影响大气环流不仅是因为其高耸的下

垫面可以直接加热对流层中层的大气，还因为其巨

大的地形对大气环流的机械强迫作用。Ｂｏｌｉｎ

（１９５０）和Ｙｅｈ（１９４９）对地形绕流效应的研究表明，

冬季青藏高原对西风气流的分支作用是形成东亚大

槽的重要原因。青藏高原的绕流作用在冬、春季形

成印缅槽，使中印半岛和我国西南多阴雨（Ｙｉｎ，

１９４９；张利红等，２０１１；李聪等，２０１２；陶亦为等，

２０１１；胡景高等，２０１０），在夏季激发高原低涡和西南

低涡（王鑫等，２００８），东移常伴有长江中下游的激烈

天气过程（陶诗言，１９８０）。最近的研究指出青藏高

原绕流在其南侧形成一常年存在的槽（即青藏高原

南缘地形槽），它与斯里兰卡低涡的相互作用是亚洲

夏季风特别是南海夏季风建立的一种触发机制（韦

晋等，２００８）。

纵观前人研究成果，青藏高原对大气环流的影

响十分巨大，而由其高耸的存在引起的南北绕流作

用更是不可忽视。然而，前人对于高原绕流的研究

并不是很多，高原绕流作用年变化特征、高原绕流的

强弱变化机制以及高原绕流的存在对我国天气、气

候产生的影响等问题尚未清楚。回答这些问题对于

深入理解高原绕流作用，改进我国东部降水预测方

法都有十分重要的科学价值和实际意义。本文将由

此出发，主要研究高原东南侧由于绕流作用引起的

偏南风的形成演变特征，进一步分析其与中国东部

降水的关系，并试图寻求其中的影响因子。

１　资料和方法

本文使用的资料为逐日 ＮＣＥＰ／ＮＣＡＲ再分析

资料（Ｋａｌｎａｙｅｔａｌ，１９９６）和全球降水气候计划

（ＧｌｏｂａｌＰｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎＣｌｉｍａｔｏｌｏｇｙＰｒｏｊｅｃｔ，ＧＰＣＰ）

候平均降水资料，时段取１９７９—２００８年共３０年，水

平分辨率为２．５°×２．５°。由于陆地风在１０００ｈＰａ

可能被低估（Ｌｕｅｔａｌ，１９９９），因此本文用８５０ｈＰａ

的风场来分析低空风变化特征。

本文计算候平均时，１年分为７２候，５天为１

候，每月最后１候不管剩余多少天均算１候，１个月

６候，例如１月最后１候为６天（即２６—３１日），以

此类推。

为了诊断加热场和流场的关系，文中使用了

Ｙａｎａｉ等（１９７３）的方案进行视热源的计算，公式如

下：

犙１＝犮狆
珡犜

狋
＋犞·珡犜＋珔ω（

狆
狆０
）犽 
珋θ
［ ］犘 （１）

式中，犽＝犚／犮ｐ，犚和犮ｐ分别为干空气气体常数和

定压比热，θ为位温，狆０ ＝１０００ｈＰａ，犙１表示单位

时间内单位质量空气的加热率。对式（１）进行积分

可得整层加热 ＜犙１＞ ：

＜犙１＞＝＜犙犚 ＞＋犔犘＋犛犎 （２）

其中 ＜＞＝
１

犵∫
狆狊

狆０
（ ）　　 ｄ狆，可见大气视热源＜犙１＞

由三部分组成：辐射加热（冷却）＜犙犚＞、降水的凝
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结潜热犔犘和地面向上的感热通量犛犎 输送。

２　高原东南侧南风演变特征分析

２．１　高原东南侧南风关键区的选择

高原东南侧的广大地区处于东亚季风区范围

内，如何将高原绕流区域从季风区中区分出来，这是

研究高原绕流的关键。在选择高原绕流区域之前，

首先分析一年四季（分别由１，４，７和１０月季中月代

表）８５０ｈＰａ经向风的基本特征。

冬季（图１ａ），中国大陆大部分低空盛行偏北

风，只有高原东南侧的一部分地区例外，由偏南风控

制，其中南风大值中心位于高原东南角的区域。进

入春季（图１ｂ），高原东南侧偏南风范围不断扩大并

向东向南延伸。此时江南地区以偏南风占优势，而

北方地区还是偏北风控制。到了夏季（图１ｃ），中国

大部分盛行偏南风，但偏南风最大值中心仍然位于

高原东南侧。秋季（图１ｄ），中国大陆南风开始减

弱，北风出现，但高原东南侧地区依然为南风占据，

只是南风强度较其他季节有所减小。由此可见，高

原东南侧的一部分区域常年盛行南风，与中国大陆

冬季盛行北风，夏季盛行南风的状况不同，证明了这

一区域南风与其他区域出现的南风的差异，这正是

高原绕流作用造成的结果。

图１　青藏高原及周围地区各季多年平均８５０ｈＰａ经向风分布

（ａ）１月，（ｂ）４月，（ｃ）７月，（ｄ）１０月

（阴影区代表经向风＞０区域，粗实线所围区域为地形＞１５００ｍ区域；单位：ｍ·ｓ－１）

Ｆｉｇ．１　Ｔｈｅｃｌｉｍａｔｉｃ８５０ｈＰａｍｏｎｔｈｌｙｍｅｒｉｄｉｏｎａｌｗｉｎｄｆｉｅｌｄ

（ａ）Ｊａｎｕａｒｙ，（ｂ）Ａｐｒｉｌ，（ｃ）Ｊｕｌｙ，ａｎｄ（ｄ）Ｏｃｔｏｂｅｒ

（Ｓｈａｄｅｄａｒｅａｓｉｎｄｉｃａｔｅｖｅｌｏｃｉｔｙ＞０，ｔｈｅａｒｅａｓｕｒｒｏｕｎｄｅｄｂｙｓｏｌｉｄｌｉｎｅ

ｓｈｏｗｓｔｈｅＴｉｂｅｔａｎＰｌａｔｅａｕａｂｏｖｅ１５００ｍ，ｕｎｉｔ：ｍ·ｓ－１）

　　为了进一步证实高原东南侧常年存在南风，我

们使用逐候８５０ｈＰａ经向风资料，统计了全年７２候

中经向风大于零（即吹偏南风）的候的所占的百分率

（图２）。由图可见，高原东南侧的确存在一个全年

盛行南风的区域。为了定性地分析高原东南侧南

风，我们选取全年９８％的时间都吹南风的区域为关

键区，即２２．５°～３０°Ｎ、１０５°～１１０°Ｅ，将该区域的南

风定义为高原常年南风区南风。

２．２　高原东南侧常年南风区南风的演变特征

图３给出了绕流区多年平均经向风速的时间

高度剖面图。由图可以看到，在低空全年都有偏南

风存在，其伸展高度达到约６００ｈＰａ，这正是高原东

南部地形所能达到的最大高度。因为绕流是由高原

的地形的存在而造成（Ｗｕ，１９８４），所以高原地形所

达到的最大高度也即是绕流所能形成的最大高度，
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这再次证明了我们所选的高原绕流关键区的合理

性。而６００ｈＰａ以上则呈现冬季盛行偏南风，夏季

盛行偏北风的状况，这与季风经向环流的高空风状

况相一致。说明了该地也处于季风影响区域，只是

在低层由于绕流作用较强，使得一年四季盛行南风，

而高层绕流作用较小，依然遵循季风环流的规律。

　　为了更直观地表现高原常年南风区南风，我们

做了２２．５°～３０°Ｎ、１０５°～１１０°Ｅ区域平均的８５０

ｈＰａ经向风年变化曲线图（图４），可以看到常年南

图２　８５０ｈＰａ全年吹南风的候个数占７２候的百分率

（阴影为地形＞１５００ｍ区域）

Ｆｉｇ．２　Ｐｅｒｃｅｎｔａｇｅｏｆｓｏｕｔｈｗｉｎｄｉｎａｙｅａｒ

（Ｔｈｅａｒｅａｓｕｒｒｏｕｎｄｅｄｂｙｓｏｌｉｄｌｉｎｅｓｈｏｗｓｔｈｅ

ＴｉｂｅｔａｎＰｌａｔｅａｕａｂｏｖｅ１５００ｍ）

图３　绕流区（２２．５°～３０°Ｎ、１０５°～１１０°Ｅ）多年平均

经向风速的时间高度剖面图（单位：ｍ·ｓ－１）

Ｆｉｇ．３　Ｔｉｍｅｈｅｉｇｈｔｃｏｒｓｓｓｅｃｔｉｏｎｏｆｍｕｌｔｉｙｅａｒ

ｍｅａｎｓｏｕｔｈｗｉｎｄ（ｕｎｉｔ：ｍ·ｓ－１）

图４　绕流区（２２．５°～３０°Ｎ、１０５°～１１０°Ｅ）区域

平均的８５０ｈＰａ经向风速年变化 （单位：ｍ·ｓ－１）

Ｆｉｇ．４　Ｔｈｅａｎｎｕａｌｃｈａｎｇｅｏｆｓｏｕｔｈｗｉｎｄ

ｏｎ８５０ｈＰａｉｎｓｏｕｔｈｗｉｎｄｚｏｎｅ

（２２．５°－３０°Ｎ，１０５°－１１０°Ｅ）（ｕｎｉｔ：ｍ·ｓ－１）

风区南风冬弱夏强。值得注意的是南风在全年有两

个主要峰值，呈现双峰状态。第一个峰值出现在３

月中旬（即１５候左右），达到４ｍ·ｓ－１；而第二个峰

值出现在７月初（即３７候左右），达到４．５ｍ·ｓ－１，

较第一个峰值大。两个峰值之间呈现一段南风减小

的低谷区。７月以后南风迅速减小，秋冬季节南风

达到其最低值。

３　高原常年南风区南风与我国春季降

水的关系

　　南风的存在势必会对降水产生一定的影响，那

么常年南风区南风的变化与我国降水有怎样的联

系？为了弄清这一系列问题，我们给出了８５０ｈＰａ

经向风的发展示意图（即由经向风为３．５ｍ·ｓ－１的

等值线在各候的位置来表示南风的发展情况，图

５）。由图５看出，在１４候以前，高原东南侧南风一

直维持在高原附近，但随着时间的发展，偏南风加强

东扩。在１５候左右，南风范围突然增大，几乎覆盖

了整个华南地区。之后，南风势力越来越强盛，一直

维持到盛夏。

图５　南风为３．５ｍ·ｓ－１的等值线随时间

演变示意图（等值线上标记数字为候）

Ｆｉｇ．５　Ｔｈｅｄｅｖｅｌｏｐｍｅｎｔｏｆｓｏｕｔｈｗｉｎｄ

ｉｓｏｌｉｎｅｓｌａｒｇｅｒｔｈａｎ３．５ｍ·ｓ
－１ｗｉｔｈ

ｄｉｆｆｅｒｅｎｔｐｅｎｔａｄｓｍａｒｋｅｄｂｙｎｕｍｂｅｒｓ

　　由此可见，高原东南侧南风在１５候左右有一次

显著的向东扩张。为了更加明确这一过程，图６给

出了相应时段的大气环流场。１４候（图６ａ），高原东

南侧南风还比较小，但存在一个正涡度带且紧贴高

原，该正涡度带正是高原绕流所形成的低压系统的

表现。而高度场上的同样位置也显示出一个低压中

心，其中心值为１４９０ｇｐｍ。中纬度日本海一带也呈

现一片正涡度大值区，它与高原东南侧正涡度带在

中国东部大陆上被一负涡度区间隔开来。这说明了

在１４候，中国东部地区主要受北风控制，南风势力

并不强大。到了１５候（图６ｂ），形势有所改变，高原

东南侧南风明显加强并向东扩张；由于南风的加强
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使得其与北风势均力敌，形成辐合区，因此高原东南

边缘的正涡度带也随着南风的扩张而向东延伸，与

中纬度涡度打通并连成一条带状结构，由高原东南

边缘一直延伸到日本一带。高度场上，高原东南侧

的低压中心加强，中心值为１４８０ｇｐｍ，此时，高原东

南侧南风势力扩张到我国华南一带（２２．５°～３０°Ｎ、

１０５°～１２０°Ｅ）。

风与雨常是相伴出现，而高原东南侧南风的扩

大与这一带降水是否会有一定的联系呢？在降水的

时间纬度图（图７）上可以看到，南风在１５候第一次

加强东扩之后（图５），６ｍｍ的降水等值线出现，意

味着我国华南地区降水呈现了增大的趋势；而随着

偏南风向北延伸，雨带也向北移动，在３７候左右南

风达到第二次峰值时，华南降水开始减弱，而其北侧

（即长江中下游地区）降水开始增加，强度达到９

ｍｍ·ｄ－１。为了进一步分析降水的变化特征，图８

给出了 ＧＰＣＰ降水的水平分布图。在１３和１４候

（图８ａ和８ｂ）我国南方地区降水量还比较小，１５候

（图８ｃ），一条西南—东北向的雨带位于我国东部和

西太平洋区域内，雨带的大值区主要位于西太平洋

地区，但此时雨量仍然较小。进入１６候（图８ｄ），雨

带的中心更为明显并且大值区位于我国南方地区，

西南、华南地区雨量逐渐增多，证明了由于高原东南

侧南风的不断增强东扩，使得我国南方地区春季降

水不断增加。而随着高原东南侧南风的继续向北向

东扩展，我国东部降水带也逐渐向北移动（图略）。

图６　１４（ａ）和１５（ｂ）候气候平均的８５０ｈＰａ风场（单位：ｍ·ｓ－１）、

涡度场（阴影区，单位：１０－５ｓ－１）和高度场图（单位：ｇｐｍ）

Ｆｉｇ．６　Ｔｈｅｃｌｉｍａｔｉｃ８５０ｈＰａｖｏｔｉｃｉｔｙ（ｕｎｉｔ：１０
－５ｓ－１），ｇｅｏｐｏｔｅｎｔｉａｌｈｅｉｇｈｔ（ｕｎｉｔ：ｇｐｍ）

ａｎｄｗｉｎｄｆｉｅｌｄｓ（ｕｎｉｔ：ｍ·ｓ－１）ａｖｅｒａｇｅｄｏｖｅｒｔｈｅ１４ｔｈ（ａ）ａｎｄ１５ｔｈ（ｂ）ｐｅｎｔａｄｓ

图７　ＧＰＣＰ降水的时间纬度剖面图

（沿１１５°～１３０°Ｅ）（单位：ｍｍ）

Ｆｉｇ．７　Ｔｉｍｅｌａｔｉｔｕｄｅｃｏｒｓｓｓｅｃｔｉｏｎ

ｏｆＧＰＣＰｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｉｎ

１１５°－１３０°Ｅ（ｕｎｉｔ：ｍｍ）

　　综上所述，高原东南侧南风与我国降水有着非

常好的对应关系。１５候左右高原东南侧南风第一

次增强并达到峰值，我国南方地区降水随之有突然

增加的趋势，进入春雨期（万日金等，２００６）。而随着

高原东南侧南风的继续向北向东扩展，我国东部降

水带也逐渐向北移动。高原东南侧南风与我国雨带

的紧密联系恰好证明了副热带季风的独立性（何金

海等，２００７；祁莉等，２００７），其较热带季风出现得早，

带来了副热带地区南风在３月初的增大，进而较热

带季风更早地影响我国东部地区。

４　高原东南侧常年南风区南风演变的

原因分析

　　Ｗｕ（１９８４）研究表明，存在一个理论地形临界高

度犎犮，如果山巅的高度犺小于犎犮，气流能爬越而

过；反之，当犺大于犎犮 时，气流只能环绕而行。因

此，当对流层低层的强西风带受到青藏高原大地形

阻挡时，便分为南北两支绕过高原向东流去，形成高

原绕流。按理推论，高原东南侧绕流南风应与西风

气流有着极为重要的联系。为此，我们做了８５０ｈＰａ

中纬度平均西风风速的年变化示意图（图９）。令人

惊讶的是，中纬度西风风速冬强夏弱，尤其在７月底
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图８　ＧＰＣＰ降水分布图

（ａ）１３候，（ｂ）１４候，（ｃ）１５候，（ｄ）１６候

（粗实线所围区域为高度＞１５００ｍ地形，单位：ｍｍ）

Ｆｉｇ．８　Ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｉｎｔｈｅ１３ｔｈｐｅｎｔａｄ（ａ），１４ｔｈｐｅｎｔａｄ（ｂ），１５ｔｈｐｅｎｔａｄ（ｃ）ａｎｄ１６ｔｈｐｅｎｔａｄ（ｄ）

（Ｔｈｅｔｈｉｃｋｓｏｌｉｄｌｉｎｅｉｓｔｈｅ１５００ｍｈｅｉｇｈｔｏｆｔｏｐｏｇｒａｐｈｙ，ｕｎｉｔ：ｍｍ）

图９　中纬度（２５°～４５°Ｎ、４０°～１４０°Ｅ）２００ｈＰａ

平均西风风速的年变化（单位：ｍ·ｓ－１）

Ｆｉｇ．９　Ａｎｎｕａｌｃｈａｎｇｅｏｆｗｅｓｔｗｉｎｄａｔ

２００ｈＰａｉｎｍｉｄｌａｔｉｔｕｄｅｓ（２５°－４５°Ｎ，

４０°－１４０°Ｅ）（ｕｎｉｔ：ｍ·ｓ－１）

达到最弱，这与高原东南侧南风（图４）的演变特征

不仅差异巨大，而且还呈相反趋势，如果高原东南侧

南风仅被西风绕流影响，那为何入流减小的同时南

风却增强呢？

我们知道，地形对大气的机械强迫作用在不同

的热力背景下可以完全不同，因此研究高原绕流的

变化，除了西风绕流影响外，还需再考察高原热源的

变化对其的影响。我们利用文章第二部分所介绍的

大气视热源的方法，计算了青藏高原主体区域

（２７．５°～３７．５°Ｎ、８０°～１００°Ｅ）（刘新等，２００１）的视

热源年变化曲线图（图１０），并对其进行分析。总体

而言，青藏高原冬季为冷源，夏季为热源。值得一提

的是，高原热源在１５候左右由负转正，其由冷源转

为热源。这正好与高原常年南风区南风的第一个峰

值的时间相对应；而高原热源在７月初达到最大候

逐渐减小，而高原常年南风区南风的第二个峰值的

出现也正好处于该时段，这些时间上的对应是偶然

的巧合还是有其内在的联系呢？为了进一步说明问

题，我们给出了常年南风区南风峰值出现前后的热

源差值图。由图１１可见，在１５候前后（图１１ａ），热

源有了极大的改变，整个高原地区差值为正，尤其是

高原东侧更为显著，说明高原热源在该时段骤然加

强。韦晋等（２００８）认为高原的突然加热使得其上空

出现气旋式环流，叠加在低空的西风绕流上，使得高

原南端的绕流加强。由此可见，热力强迫的西南风

是高原东南侧南风的又一主要部分，它使得高原东

南侧南风在１５候左右突然增强并东扩。而在３７候

前后（图１１ｂ），高原主体热源却呈现出明显减小的

现象，仅在高原西南部有所加大，也就是说此时高原

低空的热低压开始减弱，对绕流产生的影响有所减

小，可为何高原东南侧南风却又产生第二次峰值，且

风速比第一次要大呢？由３７候的环流形势（图１２）
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可以看出，此时南海夏季风已经爆发，整个中国大陆

受南风控制，高原东南侧的偏南气流除了绕流气流

外，还主要受来自于孟加拉湾槽前的西南气流和副

热带高压西侧的偏南气流所影响。我们知道，孟加

拉湾槽在７月初发展到最强（韦晋等，２００８），即此时

槽前西南气流也相应地达到最强，所以它的加强使

得高原东南侧的绕流南风在绕流入流减小的同时却

也能发展到其顶峰。之后，随着孟加拉湾槽的减弱，

高原南缘的偏南风也随之迅速减小（图４）。

由上分析可以知道，在１５候左右，由于高原突

然加热产生的低空气旋性环流叠加在高原西风绕流

图１０　６００ｈＰａ青藏高原主体（２７．５°～３７．５°Ｎ、

８０°～１００°Ｅ）热源年变化曲线（单位：Ｗ·ｍ－２）

Ｆｉｇ．１０　Ｔｈｅａｎｎｕａｌｃｈａｎｇｅｏｆｔｈｅｈｅａｔ

ｓｏｕｒｃｅａｖｅｒａｇｅｄｏｖｅｒｔｈｅＴｉｂｅｔａｎ

Ｐｌａｔｅａｕ（ｕｎｉｔ：Ｗ·ｍ－２）

图１１　绕流南风出现前后热源差值图

（ａ）１６－１８候减１２－１４候，（ｂ）３８－４０候减３４－３６候

（细实线为热源差值，阴影为通过０．０５显著性水平检验区域；粗实线所围区域为高度＞１５００ｍ地形，单位：Ｗ·ｍ－２）

Ｆｉｇ．１１　ＴｈｅＤｉｆｆｅｒｅｎｃｅｓｏｆｈｅａｔｓｏｕｒｃｅ：（ａ）ｐｅｎｔａｄｓ１６－１８ｍｉｎｕｓｐｅｎｔａｄｓ１２－１４，

（ｂ）ｐｅｎｔａｄｓ３８－４０ｍｉｎｕｓｐｅｎｔａｄｓ３４－３６

（Ｔｈｅｔｈｉｎｌｉｎｅｓｓｈｏｗｔｈｅｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｏｆｓｏｕｒｃｅ；ｔｈｅｓｈａｄｅｓａｒｅａｉｎｄｉｃａｔｅｓｔｈａｔｔｈｅｓｏｕｒｃｅｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｈａｓｐａｓｓｅｄ

ｔｈｅ狋ｔｅｓｔｏｆｃｏｎｆｉｄｅｎｃｅｌｅｖｅｌｏｆ０．０５；ｔｈｅｔｈｉｃｋｓｏｌｉｄｌｉｎｅｉｓ１５００ｍｃｏｎｔｏｕｒｏｆｔｏｐｏｇｒａｐｈｙ，ｕｎｉｔ：Ｗ·ｍ－２）

图１２　３７候８５０ｈＰａ风场（单位：ｍ·ｓ－１）、

涡度场（阴影区，单位：１０－５ｓ－１）和高度场图

（单位：ｇｐｍ，粗实线所围区域为高度＞１５００ｍ地形）

Ｆｉｇ．１２　Ｔｈｅｃｌｉｍａｔｉｃ８５０ｈＰａｖｏｔｉｃｉｔｙ（ｕｎｉｔ：１０
－５ｓ－１），

ｇｅｏｐｏｔｅｎｔｉａｌｈｅｉｇｈｔ（ｕｎｉｔ：ｇｐｍ）ａｎｄｗｉｎｄｆｉｅｌｄ

（ｕｎｉｔ：ｍ·ｓ－１）ａｖｅｒａｇｅｄｏｖｅｒｔｈｅ３７ｔｈｐｅｎｔａｄ

（Ｔｈｅｔｈｉｃｋｓｏｌｉｄｌｉｎｅｉｓ１５００ｍｃｏｎｔｏｕｒｏｆｔｏｐｏｇｒａｐｈｙ）

上，使得高原东南侧常年南风区南风加强，其形成的

低压系统也随之加强并且向东传播（图１３）。低压

系统的加强使得其与西太平洋副高之间的气压梯度

逐渐加强，从而使得东亚大陆上的偏南风增大，湿润

图１３　８５０ｈＰａ位势高度沿２５°Ｎ

时间经度剖面图（单位：ｇｐｍ）

Ｆｉｇ．１３　Ｔｈｅｔｉｍｅｌｏｎｇｉｔｕｄｅｃｏｒｓｓｓｅｃｔｉｏｎｏｆ

ｇｅｏｐｏｔｅｎｔｉａｌｈｅｉｇｈｔａｌｏｎｇ２５°Ｎ（ｕｎｉｔ：ｇｐｍ）

的偏南风则从３月初开始就给华南地区带来持续的

降水，副热带季风爆发，我国南方地区春雨开始。

５　结论和讨论

本文研究了高原东南侧南风的演变特征及其与
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我国东部降水的关系，并对其中的成因机制进行了

分析，主要结论归纳如下。

（１）高原东南侧存在一个关键区（２２．５°～３０°Ｎ、

１０５°～１１０°Ｅ）全年盛行南风，这主要是高原绕流作

用造成的结果。该区域南风发展较为深厚，可以达

到６００ｈＰａ，也即是高原地形所能达到的高度。高

原东南侧南风冬弱夏强，并且在春夏间呈现双峰状

态，峰值分别在１５候和３７候左右。

（２）高原东南侧南风与我国降水有着非常好的

对应关系。１５候左右高原东南侧南风第一次增强

并达到峰值，我国南方地区降水随之有突然增加的

趋势，进入春雨期。而随着高原东南侧南风的继续

向北向东扩展，我国东部降水带也逐渐向北移动。

高原东南侧南风与我国雨带的紧密联系恰好证明了

副热带季风的独立性（何金海等，２００７），其较热带季

风出现得早，带来了副热带地区南风在３月初的增

大，进而较热带季风更早地影响我国东部地区。而

高原东南侧南风在７月初的第二次增强与我国雨带

又有着怎样的联系，这有待于进一步研究。

（３）高原东南侧南风两个峰值出现的原因并不

相同。１５候左右出现的南风大值是由于高原的突

然加热产生的低空气旋性环流叠加在绕流西风上，

从而造成了南风的加强，湿润的偏南风给华南地区

带来持续的降水，江南春雨开始。而３７候左右出现

的南风大值是由于南海夏季风爆发后，孟加拉湾槽

前强大的西南风加强了该处的绕流南风，使得南风

势力变得更为强大，推进到我国长江中下游地区。
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