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摘要： 青藏高原中部地区地处中纬度西风带和亚洲季风影响的过渡地带， 环流系统和水汽来源复杂， 在

高原湖-气相互作用研究中， 很少有人关注湖泊效应影响极端降水对背景环流的依赖关系， 为深入理解

湖泊影响极端降水的作用机制， 本文对湖泊密集分布的青藏高原中部秋季区域性极端降水事件的主控

天气型进行客观分类， 进而分析不同主控天气型下湖泊效应的特征和差异。基于 1979 -2018 年间的

CMFD降水数据和ERA5再分析资料， 首先识别出秋季青藏高原中部的 1358个区域性极端降水事件， 并

发现其对高原中部大部分地区秋季总降水量的贡献超过 40%， 区域性极端降水量的大值中心主要集中

在纳木错流域及以北小湖泊群附近地区， 这也是区域性极端降水发生时极端降水发生概率高的地区。

然后利用谱聚类方法对区域性极端降水事件发生时青藏高原中部地区上空大气环流进行分析， 识别出

区域性极端降水的三类主控天气型： 弱辐合气流引发的南部山区降水（P1型）、 季风西南气流控制下的

东北部下游降水（P2型）以及西风槽前西南气流影响下的湖泊邻近区降水（P3型）， 它们分别贡献了秋季

区域性极端降水事件发生总数的 48. 8%、 42. 3%和 8. 8%， 其中P1和P2型集中发生在 9月， P3型集中发

生在 10月。通过分析不同主控天气型下大尺度环流场及其异常的高、 低层配置进而解释了P1、 P2和P3

三类主控天气型导致区域性极端降水发生的物理机制。进而通过多个例敏感性试验揭示了不同主控天

气型下青藏高原中部湖泊群对区域性极端降水事件影响的相对重要性。在P1、 P2和P3天气型下湖泊群

可以分别导致青藏高原中部平均降水量减少 2. 37%、 增加 12. 11%和增加 138. 37%， 说明P3型下的湖泊

效应在三类天气型中最为显著。进一步的机制分析表明， 湖泊增暖、 增湿效应引起的湖泊及周边地区低

层大气不稳定性和水汽辐合的增强在P3天气型下区域性极端降水的形成中起着重要作用。本研究明确

了青藏高原中部秋季区域性极端降水的主控天气型并揭示出不同主控天气型下湖泊效应对区域性极端

降水影响的相对重要性， 为进一步提高区域性极端降水的预测水平提供了必要的参考依据。
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1 引言 

青藏高原中部地区地形地貌复杂， 平均海拔超

过 5000 m， 拥有整个高原最为密集的大型湖泊群， 

面积超过 100 km2的大湖多达 19个。作为陆表下垫

面的重要组成部分， 湖泊相较于陆地而言是天然的
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水汽源地。因具有比热容高、 透射率高、 反照率

低、 表面粗糙度低等特性， 湖泊通过湖-陆-气相互

作用调控地-气水分和能量交换， 影响局地和区域

天 气 气 候（MacKay et al， 2009； Su et al， 2020； 

Wang et al， 2020）。相较于世界其他地区， 青藏高

原的高海拔、 低气压、 低气温和强辐射等气候特

征， 使高原湖泊在湖-气相互作用和湖泊天气气候

效应方面表现得更为强烈（Wen et al， 2016； Won‐

sick and Pinker， 2014）。特别在秋季， 湖表与上层

大气间的巨大温差导致湖泊与边界层大气间产生

异常活跃的热量和水分交换， 与之伴随的巨量蒸发

深刻改变了区域水分循环格局， 在特定的大气环流

条件下为极端强降水的发生创造了有利条件

（Wang et al， 2020； 杜娟等， 2020）。由秋季极端事

件导致的降水量激增， 容易引发湖泊溃决、 洪涝泥

石流和大规模雪灾（Cui and Jia， 2015； Dai et al， 

2020； Pei et al， 2019）。过去 20 年间， 青藏高原中

部部分湖泊冰期缩短甚至消失， 大大增加了秋冬季

的湖面蒸发量， 给湖效应降水变化引入了潜在驱动

力（Cai et al， 2019； 唐鸿等， 2024）， 可能对湖泊面

积和水量、 冰川位置和厚度产生影响， 进而影响青

藏高原中部地区水循环过程（朱立平等， 2020； 张

威等， 2021）。

青藏高原降水受到多类天气形势和环流系统

的影响， 姚秀萍等（2021）归纳了影响高原夏季降水

的天气系统和地形强迫机制， 包括南亚高原压、 高

原高压、 高原低涡和切变线以及高原本身的动力-
热力作用。青藏高原不同区域降水主要表现为季

风、 西风、 辐射强迫和地形强迫等多类降水类型

（Curio and Scherer， 2016； 王灏等， 2023； 李双行

等， 2024）。Sun et al（2021）研究了高原夏季区域性

强降水事件， 将其归类为高原槽、 高原切变线和高

原涡旋影响型。高原低涡、 切变线等中尺度系统是

直接影响强降水形成的重要因素（姚秀萍等， 

2021； 李国平和张万诚， 2019； 彭才焕， 1990； 王熙

曌等， 2023）， 而大尺度环流系统不仅是这些系统

形成的基础， 同时制约着中尺度天气系统的结构、 

强度、 组织程度和演变过程（陶诗言等， 1979）， 大

尺度环流和降水系统引起的潜热释放能够主导高

原涡旋的昼夜变化， 大尺度水汽输送伴随高原涡引

发的强对流常常导致区域性极端降水的发生（Li et 

al， 2014； 李若莹和姚秀萍， 2024）。

不同的环流条件和水汽输送状况会导致降水

的强度和落区发生变化， 同时也会影响湖泊天气、 

气候效应的表现， 如在某些环流背景下湖泊可能会

诱发更高强度的降水（Su et al， 2020； Gerken et al， 

2013； Wu et al， 2019）。然而， 在高原湖-气相互作

用研究中， 很少有学者关注湖泊效应影响极端降水

对 背 景 环 流 的 依 赖 关 系（Suriano and Leathers， 

2017）。青藏高原中部地区地处中纬度西风带和亚

洲季风影响的过渡地带， 环流系统和水汽来源十分

复杂（Yang et al， 2023； Yao et al， 2013）， 为深入理

解湖泊影响极端降水的作用机制， 有必要对高原中

部秋季区域性极端降水事件的主导大尺度大气环

流进行客观分类， 便于分析不同主控天气型下湖泊

效应的特征及其差异。

综上， 揭示不同主控天气型下湖泊效应对青藏

高原中部秋季区域性极端降水影响的相对重要性， 

有助于深化对青藏高原中部区域性极端降水特征、 

发生机制的理解和认识。此外， 加强青藏高原中部

区域性极端降水的研究对于提升站点稀疏区极端

事件预报预警水平， 以及增强青藏高原中部水资源

可持续利用、 生态环境保护、 防灾减灾等现实问题

的决策和应对能力具有重大意义。

2 研究区地理概况 

根据前人的研究（Wu et al， 2019； Zhang et al， 

2021）， 本文定义青藏高原中部地区范围为 86°E - 
93°E， 29°N -33°N（如图 1紫色方框所示区域）， 其

地处西藏自治区中南部的高原内流区， 受到南亚季

风、 东亚季风、 西风带等多类环流系统的控制。该

区域地形地貌十分复杂， 南部是雅鲁藏布江谷地， 

冈底斯山和念青唐古拉山横贯东西， 中部是地势较

低的河湖水系地带， 北部则是唐古拉山脉。高原中

部湖泊密集， 面积超过 100 km2的湖泊多达 19 个， 

其中色林错和纳木错湖分别位居青藏高原湖泊面

积排名第2位和第3位。

3 数据资料、 数值模式和方法 

3. 1　数据资料　

（1） 降水数据　

本文使用的降水数据包括气象站点观测数据

和格点数据。气象站点观测数据来源于青藏高原

纳木错流域的多圈层综合观测研究站的气象要素

日值数据集（站点位置为 30°45′N， 90°56′E）， 包含

2005年 10月至 2016年 12月的气温、 气压、 相对湿
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度、 风速、 降水和辐射 6 个变量（Wang and Wu， 

2018， http： //data. tpdc. ac. cn）。

格点数据源自青藏高原研究所开发的中国区

域地面要素驱动数据集（CMFD）， 其具有逐 3 h 和

0. 1°的时空分辨率， 融合了包括卫星遥感、 再分析

以及中国气象局站点观测资料等多源数据信息。

CMFD提供了 1979 -2018年中国地区的 7类气象要

素， 即地表气压、 2 m 气温、 2 m 比湿、 10 m 风速、 

地表向下长波和短波辐射， 以及降水率（He et al， 

2020； Yang and He， 2019， http： //data. tpdc. ac.

cn）。对比评估多类格点降水资料发现 CMFD在青

藏高原地区具有更高的精度（栾澜和翟盘茂， 

2022； 温婷婷等， 2022）， 目前CMFD已广泛应用于

青藏高原水循环、 陆面过程等多项研究中（Wu et 

al， 2022； Zhu et al， 2020）。本文使用 CMFD 降水

数据对高原中部秋季区域性极端事件降水的特征

进行分析并评估WRF模式对降水的模拟性能。

（2） 再分析数据　

欧洲中期天气预报中心（ECMWF）第五代大气

再分析数据ERA5， 该数据是其前身ERA-Interim的

最新一代产品， 时间分辨率为 1 h（https： //www. ec‐

mwf. int/en/forecasts/datasets/search/ERA5）， 提供了

包括 37层气压、 温度、 湿度和风速等气象要素在内

的全球大气和陆地表面数据信息， 大气数据水平分

辨率为 0. 25°×0. 25°， 地表数据水平分辨率为 0. 1°×

0. 1° ， 覆盖时间从 1950 年至今（Hersbach et al， 

2020）。本文采用 ERA5 对青藏高原中部秋季区域

性极端降水事件发生时的大气环流进行聚类分析， 

厘清区域性极端降水事件的主控天气型， 并利用该

资料驱动湖-气耦合模式开展不同主控天气型下多

个例敏感性试验。

（3） 陆面温度数据　

搭载中分辨率成像光谱仪（MODIS）的 Terra卫

星平台在 10:30（地方时， 下同）和 22:30过境， 生成

每天两次的 1 km 分辨率地表温度和辐射率数据产

品MOD11A1（有关该数据的详细信息可以在 https： 

//modis. gsfc. nasa. gov/data/ dataprod/mod11. php 获

取）。本研究采用 MODIS 卫星观测的陆表温度数

据进行 WRF 模式的湖表温度校正， 以减小因湖泊

温度失真而对试验结果造成的偏差。

文中涉及的地图是基于国家测绘地理信息局

标准地图服务网站下载的审图号为 GS（2016）1600

号的中国地图制作， 底图无修改。

3. 2　湖-气耦合模式　

本文采用耦合了一维湖泊模型的 WRF 模式

3. 9. 1 版本（以下简称 WRF-Lake）， 它是由美国国

家大气研究中心开发用于大气研究业务预报应用

的中尺度模式（Powers et al， 2017）。WRF-Lake 中

的湖泊方案是一个一维质量和能量守恒模型， 用来

描述湖泊辐射传输、 水体垂直混合、 湖表热通量交

换、 湖泊冻融等过程（Subin et al， 2012）。其最先被

应用于陆面模式 CLM， 之后被 Gu et al（2015）耦合

进WRF模式， 具有多达 5层的积雪、 25层湖水（冰）

以及 10 层湖底土壤。该湖泊模型可以较好地重现

湖面温度的变化趋势和纳木错湖的热力层结现象

（Huang et al， 2019）。与未耦合湖泊模型的WRF模

式输出结果相比， WRF-Lake湖-气耦合模式可以显

著提高湖泊及周边地区气温和降水等气象要素的

模拟效果（Ma et al， 2019）。本文采用与Wu et al（2020）

相同的湖泊模型关键参数设置， 并在 WRFv3. 9. 1

图1　青藏高原（a）和高原中部地区（b）的地形高度（单位： m）

紫色方框为高原中部地区的范围（下同）

Fig. 1　The topographic height of the Qinghai-Xizang Plateau （a） and central Qinghai-Xizang Plateau （b）. Unit： m.

The purple box is the range of the central Qinghai-Xizang Plateau （the same as after）
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中对湖泊分量模型进行了很好的校准。

3. 3　方法　

3. 3. 1　极端降水和区域性极端降水事件的定义　

本文采用 95 百分位法（Xu et al， 2023； Zeng et 

al， 2023）定义了单点极端降水和区域性极端降水。

基于 CMFD 资料 1979 -2018 年间 40 个秋季（9 - 
11月）的逐 3 h降水数据， 首先计算青藏高原中部地

区（86°E -93°E， 29°N -33°N）每个站点强度≥0. 1 

mm·（3h）-1的所有历史降雨记录按升序排列的第 95

百分位阈值， 当在给定时间某一格点的降水记录超

过该格点的第 95 百分位阈值时， 则判定该格点在

这一时间发生了一次单点极端降水。

在单点极端降水的基础上， 进一步定义了区域

性极端降水， 首先统计 1979 -2018 年间 40 个秋季

青藏高原中部地区每 3 h同时出现极端降水的格点

数量， 继而将同时出现极端降水的格点数（≥1）按升

序排列， 进而取第 95 百分位数的格点数作为判定

该地区是否发生区域性极端降水事件的阈值， 当同

时发生极端降水的格点数超过这一阈值时则判定

发生了一次区域性极端降水事件。根据上述方法， 

统计出 1979 -2018 年间 40 个秋季青藏高原中部地

区共发生了1358次区域性极端降水事件。

图 2给出了 1979 -2018年高原中部秋季降水和

极端降水的基本特征。从秋季降水量的气候平均

态［图 2（a）］来看， 高原中部降水量存在较大的空间

差异， 整体表现为自东向西逐步减少， 秋季降水量

超过 100 mm 的地区主要分布在纳木错湖以东， 而

色林错湖以西的大部分地区秋季降水量都不足

60 mm。值得注意的是， 在纳木错湖东部有一孤立

的降水高值中心（>120 mm）。图 2（b）给出了秋季

极端降水 95 百分位阈值的空间分布， CMFD 开发

过程需要融合部分站点降水数据（He et al， 2020）， 

导致区域内出现零星的阈值中心， 不过这对于再现

降水整体分布影响不大。弓形降水阈值大值区自

研究区东北部延伸至南部雅鲁藏布江谷地， 极端降

水阈值超过 2. 4 mm·（3h）-1， 部分地区达到 3. 2 

mm·（3h）-1以上。

图2（c）~（f）主要展示了与区域性极端降水事件

相关的降水特征。图 2（c）和（d）给出了区域性极端

降水事件所引发降水量的气候平均态以及区域性

极端降水事件发生时每个格点发生极端降水的概

率， 每个格点发生极端降水的概率定义为区域性极

端降水事件发生时该格点发生极端降水的总次数

占区域性极端降水事件总次数的比例（Tang et al， 

2021）。可以看出， 发生区域性极端降水时研究区

东部尤其是纳木错流域及以北小湖泊群附近为极

端降水的高发地带， 极端降水发生概率超过 14%， 

小湖泊群附近最高可达 18%以上， 沿此区域向外极

端降水发生概率逐步降低。区域性极端事件引发

的降水量分布也呈现相似的特征， 纳木错湖以东以

北降水量超过 40 mm， 在区域南部冈底斯山脉和念

青唐古拉山脉上也出现了 35 mm 以上的降水量大

值区。

图 2（e）给出了区域性极端事件引发的降水量

占总降水量的比例， 区域性极端事件虽然发生频次

较少， 却贡献了高原中部 40% 左右的秋季总降水

量。贡献率的空间分布差异较小， 在纳木错湖以

西、 色林错湖以南部分地区的贡献率超过 45%， 并

由中心向外围依次递减。

图 2（f）给出了区域性极端事件引发的极端降

水发生频次的长期变化趋势。整体上来看， 区域性

极端事件引发的极端降水发生频次在整个高原中

部地区均呈现出上升趋势， 在东北部小湖泊群区、 

东南部地区为增速大值区且变化趋势显著， 这也是

区域性极端降水发生时极端降水发生概率较高的

地区［图2（d）］。

3. 3. 2　环流分型算法　

在上述检测出的区域性极端降水事件基础上， 

进一步采用 python中 scikit-learn机器学习库内置的

谱聚类算法（spectral clustering）对区域性极端降水

发生时的大气环流进行分型， 该方法是一类无监督

的机器学习聚类算法， 与 k-means等传统聚类算法

相比， 谱聚类算法具有对数据分布的适应性强、 计

算量小等特点， 且能适应任意形状的样本空间， 聚

类效果更为优越（Von， 2007）。近年来， 谱聚类算

法已逐步应用于中国不同气候区的极端降水天气

分型研究（Tang et al， 2021； Xu et al， 2023； Zeng et 

al， 2023）。

参考前人的研究（Xu et al， 2023； Zeng et al， 

2023）， 本文利用谱聚类算法对识别出的 1979 - 
2018年间 40个秋季 1358次区域性极端事件发生时

青藏高原中部地区（86°E -93°E， 29°N -33°N）上空

ERA5 的 500 hPa 和 200 hPa 水平风场进行分析， 首

先分别对各层次每个格点的 u和 v分量的 1358个时

间序列进行归一化处理， 继而将每个变量归一化结

果的三个空间维度（经向格点数、 纬向格点数和垂

直层数）展平为一维数组。然后将每一次区域性极

端降水事件发生时的 v 分量展平的一维数组接在

1192



顾思南等：不同主控天气型下湖泊效应对青藏高原中部秋季区域性极端降水的影响5 期

u分量展平的一维数组之后， 形成一个二维数组（经

向格点数×纬向格点数×2垂直层×2变量， 1358次区

域性极端降水）作为谱聚类分析的输入数据， 在设

置聚类组数时， 通过Calinski-Harabas评分比较不同

聚类组数的聚类效果， 经多轮调试确定了最优聚类

组数为 3组， 最后得到青藏高原中部地区秋季区域

性极端降水事件的三类主控天气型。

4 结果分析 

4. 1　青藏高原中部地区秋季区域性极端降水事件

的主控天气型　

图 3给出了青藏高原中部地区秋季区域性极端

降水事件的三类主控天气型： 弱辐合气流引发的南

部山区降水（P1型）、 季风西南气流控制下的东北部

下游降水（P2 型）以及西风槽前西南气流影响下的

图2　1979 -2018年高原中部多年平均秋季降水量（a， 单位： mm·a-1）， 极端降水95百分位阈值［b， 单位： mm·（3h）-1］， 区域

性极端事件引发的多年平均秋季降水量（c， 单位： mm·a-1）， 区域性极端事件下极端降水的发生概率（d， 单位： %）， 

区域性极端事件降水量对秋季总降水的贡献率（e， 单位： %）， 区域性极端事件引发的

极端降水频次变化趋势［f， 单位： （10a）-1］的空间分布

图（e）和（f）中的打点区域表示信度通过 0. 05的显著性检验

Fig. 2　Spatial distribution of autumn precipitation averaged （a， unit： mm·a-1）， 95 percentile threshold of extreme precipitation in 

autumn ［b， unit： mm·（3h）-1］， autumn precipitation induced by regional extreme rainfall events averaged （c， unit： mm·a-1）， 

occurrence probability of extreme precipitation under regional extreme rainfall events （d， unit： %）， contribution rate of 

regional extreme event precipitation to the total precipitation in autumn （e， unit： %）， and long term trends of the 

occurrences of extreme precipitation under regional extreme rainfall events ［f， unit： （10a）-1］ during 

1979 -2018. The dots in （e） and （f） indicate the statistical significance of 0. 05 level
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湖泊附近降水（P3型）， 它们分别贡献了秋季区域性

极端降水事件发生总数的 48. 8%、 42. 3%和 8. 8%。

从图 3（a）发现， P1 天气型下区域内的平均风速较

弱， 南部的西南风和中部的偏西风产生一个较弱的

汇合， 产生的极端降水量（区域性极端降水发生时

的降水总量/区域性极端降水发生总次数）较大区域

主要集中在区域南部的冈底斯山和念青唐古拉山

脉， 极端降水发生概率大值区与降水量大值区相对

应。该型下区域性极端降水事件的发生可能与区

域南部复杂山地地形有关。从图 3（b）可以发现， 伴

随强西风和强西南风在区域东北部的汇聚， P2型下

极端降水量大值区占据了区域东部念青唐古拉山

以北的大部分范围， 在三类天气型中强度最大且范

围最广， 纳木错北部小湖泊群上的极端降水量达到

1. 6 mm·（3h）-1， 在纳木错-色林错湖沿线下游出现

极端降水发生概率大值区。从图 3（c）发现， P3 型

虽然具备同 P2型［图 3（b）］类似的区域尺度环流特

征， 但极端降水量的分布却存在较大差异， 极端降

水易发地集中于纳木错湖东部及临近地区， 湖泊东

北角的极端降水量超过 1. 6 mm·（3h）-1。此外， 在

色林错、 当惹雍错、 昂孜错等湖附近也检测到了较

高的极端降水发生概率， 从落区分布推测 P3 型下

区域性极端降水可能与湖泊效应联系密切， 需要后

续数值模拟试验的进一步验证。

图 4给出了区域性极端降水事件各主控天气型

在秋季各月的发生情况， 集中发生在 9 月的 P1 和

P2 型对秋季区域性极端降水事件总发生频次的贡

献率分别为 48. 8% 和 42. 3%， 而 P3 型则主要发生

在 10 月， 其对秋季区域性极端降水事件总发生频

次的贡献率为 8. 8%。P1和P2型与秋季气候态降水

偏多的季风后期相关联， P3型与脱离南亚季风控制

的其他系统相关联（You et al， 2015）。

4. 2　各主控天气型下大尺度环流场及其异常的高

低层配置　

为了分析和解释各主控天气型导致区域性极

端降水的大尺度动力机制， 本文在图 5~7中分别展

图3　各主控天气型下的降水量［填色， 单位： mm·（3h）-1］和500 hPa 风场（矢量， 单位： m·s-1）空间分布

白色打点区域表示在不同天气型下极端降水发生概率超过 15%， 各子图图题中括号内的数字为

各天气型发生频次占总区域性极端事件发生频次的比例， 黑线表示湖泊的边界

Fig. 3　Spatial distribution of precipitation amount ［colored， unit： mm·（3h）-1］ and 500 hPa wind field （vector， unit m·s-1） under 

different dominant synoptic patterns. The white dots indicate the regions where the probability of extreme precipitation occurrence 

exceeds 15% under each synoptic pattern. The number in parentheses in each subgraph is the proportion 

of the occurrences of each weather type to the total occurrences of regional extreme 

precipitation events. Black lines identify the boundary of lakes
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示了各个天气型下大尺度环流场的高低层配置、 不

同层次环流场相对于秋季气候平均态的异常以及

沿经向-高度和纬向-高度的垂向环流场相对于秋

季气候平均态的异常。水平空间范围涵盖了青藏

高原主体和孟加拉湾海域， 垂直范围涵盖了 1000~

100 hPa的大气。

P1天气型下 200 hPa南亚高压中心位置位于研

究区西南侧， 覆盖包含降水落区在内的高原南部和

印度缅甸北部的大部分地区［图 5（a）］， 500 hPa 副

热带高压西伸扩张至 80° E 的尼泊尔边境［图 5

（d）］， 阻塞了孟加拉湾海域向青藏高原的南风输

送， 削弱了副热带高压北侧向高原内陆的西南气

流， 同时区域北部气压梯度较小， 产生的弱西北气

流与西南气流势力相当， 导致极端降水落区偏向区

域南部山区。与秋季气候平均态相比， P1天气型下

200 hPa 风速显著减弱， 位势高度异常自南向北呈

一致增加态势， 且增加幅度逐步加大， 在青藏高原

东北部出现位势高度正异常大值区， 激发出异常反

气旋环流［图 6（a）］； 500 hPa 同样存在向极的异常

位势高度梯度， 并在印度上空出现一弱的气旋性异

常［图 6（d）］。高低层大尺度环流异常共同导致了

高原中部区域范围内整层的西南风异常， 在原始场

上表现为区域南部弱的西北西南气流辐合， 与 200 

hPa高层风辐散带来的抽吸作用协同促进垂直抬升

运动， 造成极端降水发生概率大值区分布位置

偏南。

从沿纬向-高度的垂直剖面可以确定P1天气型

下降水发生的动力来源， 来自青藏高原以南的大气

低层平直偏南气流上升越过喜马拉雅山脉， 与来自

高原北坡的表面爬升流在区域南部冈底斯山和念

青唐古拉山一带汇聚抬升， 较弱的南支气流越山后

动力不足， 与北支气流汇聚抬升后于区域南边界对

流层高层发生南向偏转。南北两支气流的交汇与

流出分别在区域南部 500 hPa 和 200 hPa 附近产生

了辐合和辐散中心［图 7（a）］， 这种与辐合辐散相关

的强上升运动对 P1天气型极端降水事件的形成具

有重要意义。沿经向-高度的垂直剖面上表现为

200 hPa以下整层一致的东风异常， 区域内 350 hPa

以下整层辐合、 350 hPa以上整层辐散， 垂直运动、 

高低层辐合辐散中心相对于其他两类天气型强度

均偏弱［图 7（d）］， 这可能与降水强度南北分布不均

有关。

P2 天气型下 200 hPa 虽然没有明显的南亚高

压， 但仍有 1248 dagpm 等位势线的闭合高压控制

孟加拉湾北部、 印度北部、 缅甸及中国西南部分地

区， 区域内对流层高层为较强的偏西风［图 5（b）］。

但相比秋季气候平均态而言， 区域内对流层高层

仍表现为偏东风异常， 青藏高原东北部向西延伸

一条异常位势高度脊线， 研究区北部东风在脊点

处向东北偏转［图 6（b）］。在 500 hPa上， 副热带高

压相对 P1 型东撤且缩小， 控制我国西南一带； 南

亚大陆上空的 585 dagpm等高线向赤道弯曲， 形成

合成场上的“深槽”， 异常场上表现为青藏高原南

坡到孟加拉湾北岸上空较为平直的西风减速带［图

6（e）］， 印度大陆和孟加拉湾上空的环流异常有助

于印度夏季风和东亚夏季风输送大量低纬水汽至

高原中东部。通过对该型下各降水时刻的筛查， 

发现移至印度次大陆的孟加拉湾气旋和南支槽是

该地低值系统的重要组成部分， 系统东侧较强的

偏南气流直接导致高原中部西南风偏强， 伴随区

域东部 500 hPa 等位势线的异常弯曲和风场切变， 

造成区域东北部成为极端降水发生概率较高的地

区［图 6（e）］。

P3 天气型下， 200 hPa 高空受西风急流控制， 

无明显的大尺度闭合等位势高度线， 南亚高压位于

印度洋海面［图 5（c）］。500 hPa高原低层风场由来

自印度西风槽前的西南气流和来自中亚的平直西

风气流组成， 印度槽前偏西风在经高原南坡地形摩

擦作用后向东北偏转并影响高原中部地区。低层

大气存在一深入区域西部的浅槽（578 dagpm 等位

图4　1979 -2018年青藏高原中部秋季区域性极端降水事件

的主控天气型在各月的出现频次

括号中的数值表示各主控天气型发生频次占总区域性极端降水

事件发生频次的比例

Fig. 4　The occurrence number of the regional extreme precip‐

itation events in the central Qinghai-Xizang Plateau during the 

Autumns of 1979 to 2018. The numbers in parentheses 

indicate the proportion of the occurrence of each 

synoptic pattern to the total occurrence of 

regional extreme precipitation events
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势线）， 导致位于槽线附近南北气流汇合［图 5（f）］。

环流异常合成场显示［图6（c）， （f）］， 从低层到高层

均有位置一致的气旋性环流异常， 负异常的范围随

着高度的增加而扩大， 形成了覆盖南亚大陆北部和

青藏高原整个区域的深厚系统。高原中部位于高

层负异常中心东南侧、 低层负异常中心东北侧， 区

域内高层大气呈现强烈的南风异常， 低层则出现类

似P2天气型的弱气旋式切变。

得益于大尺度异常低值系统对区域南侧整层

西南风的加速， P3型下高原南坡出现三类天气型中

最为显著的垂直上升运动， 气流在越过喜马拉雅山

后继续向北入侵并抬升， 在青藏高原南坡附近、 雅

鲁藏布江谷地和高原中部腹地低空形成三个辐合

中心， 并在高原南坡和中部腹地高空形成两个明显

的辐散中心， 最终在跨过区域北边界后汇入高层大

气偏南风中［图7（c）］。低层500 hPa和高层250 hPa

附近分别存在两个辐合辐散中心， 空间上与纳木错

和色林错湖附近的极端降水发生概率大值区位置

相吻合， 散度中心所在高度相较于其他两型略低约

50 hPa［图 7（f）］， 且高低层辐合辐散中心的强度为

三类天气型中最大。

4. 3　青藏高原中部秋季区域性极端降水事件形成

中的湖泊效应　

4. 3. 1　模式配置和试验方案设计　

WRF-Lake 模式采用双层双向嵌套网格（图

8）， 外层网格格点数 146×146， 分辨率 15 km； 内层

图5　各主控天气型下的 200 hPa和500 hPa大尺度环流配置， 位势高度（等值线， 单位： dagpm）、 风场（矢量， 单位： m·s-1）

和极端降水发生概率（填色， 单位： %）

（a） P1 200 hPa， （b） P2 200 hPa， （c） P3 200 hPa， （d） P1 500 hPa， （e） P2 500 hPa， （f） P3 500 hPa， 

紫色方框为高原中部范围， 黄色粗实线为青藏高原边界

Fig. 5　Large-scale circulation configuration of 200 hPa and 500 hPa under each synoptic pattern of regional extreme precipitation， 

geopotential height （contour line， unit： dagpm）， wind field （vector， unit： m·s-1） and extreme precipitation occurrence 

probability （shadings， unit： %）.（a） P1 200 hPa， （b） P2 200 hPa， （c） P3 200 hPa， （d） P1 500 hPa， （e） P2 500 hPa， 

（f） P3 500 hPa. Purple box indicates the range of the central Qinghai-Xizang Plateau， and yellow thick 

solid line shows the boundary of the Qinghai-Xizang Plateau
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网格格点数 199×133， 分辨率 5 km， 区域中心点为

（90°E， 30°N）。垂直层数 33 层， 模式顶为 50 hPa。

WRF模式格点上的土地覆盖类型来源于MODIS 10

弧秒分辨率的土地利用数据集（Friedl et al， 2010）， 

每个格点的湖泊类型占比（子网格湖泊面积/网格面

积）和湖深信息来自 1 km分辨率的GLDBv2湖泊位

置和深度数据（Kourzeneva， 2010）， 湖泊深度设定

为 50 m。为了消除湖泊温度初始化对模式结果的

影响， 采用 MODIS 的陆表温度数据对初始湖表温

度进行校正（Zhang et al， 2016）。湖泊模型的主要

参数设置与 Wu et al（2020）研究中一致， 其他物理

过程参数化方案选择如表 1所示。

在保持模式区域网格和物理过程参数化方案

设置一致的基础上， 对青藏高原中部湖泊下垫面进

行修改， 设计有湖（Lake）和无湖（Nolake）试验， 

Lake 试验采用实际湖泊分布， 而 Nolake 试验将内

层区域（86°E -93°E， 29°N -33°N）的湖泊水体替换

为临近地区的典型陆面覆盖类型（主要是草地和灌

木）， 图 9 给出了 Lake 和 Nolake 试验中 WRF-Lake

模式内层区域的陆面覆盖类型， 两试验除了湖泊覆

盖类型有差异外， 其他模式设置完全相同， 因而两

试验结果的差异可以认为是湖泊下垫面的影响

所致。

为揭示不同主控天气型下湖泊效应对区域性

极端降水的影响， 在每类主控天气型下分别选择 3

个个例， P1型下： 1991年9月1日21:00至2日21:00， 

图6　各主控天气型下 200 hPa和500 hPa大尺度环流场相对于 1979 -2018年秋季气候态的差异

位势高度差值（等值线，单位：dagpm）、风场差值（矢量）和极端降水发生概率差异（填色）， （a） P1 200 hPa， （b） P2 200 hPa， 

（c） P3 200 hPa， （d） P1 500 hPa， （e） P2 500 hPa， （f） P3 500 hPa， 紫色方框为高原中部范围，黄色粗实线为青藏高原边界

Fig. 6　The differences between the composite mean large-scale circulation of 200 hPa and 500 hPa under each synoptic pattern 

responsible for the regional extreme rainfall events in autumn and the climatic mean of 1979 -2018. The differences of geopotential 

height （contour line， unit： dagpm）， wind field （vector，unit：m·s-1） and extreme precipitation occurrence probability （shadings，

unit： %）.（a） P1 200 hPa， （b） P2 200 hPa， （c） P3 200 hPa， （d） P1 500 hPa， （e） P2 500 hPa， （f） P3 500 hPa.

Purple box indicates the range of the central Qinghai-Xizang Plateau， and yellow thick solid line shows 

the boundary of the Qinghai-Xizang Plateau
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2003 年 9 月 10 日 18:00 至 11 日 18:00， 2006 年 9 月

11日 21:00至 12日 21:00； P2型下:1989年 9月 25日

12:00 至 26 日 12:00， 2000 年 9 月 8 日 21:00 至 9 日

21:00， 2006 年 9 月 23 日 00:00 至 24 日 00:00； P3 型

下： 2004年 10月 25日 18:00至 26日 18:00； 2005年

10 月 30 日 12:00 至 31 日 12:00； 2006 年 10 月 23 日

21:00 至 24 日 21:00。继而利用 WRF-Lake 湖-气耦

图7　各主控天气型下沿 86°E -93°E平均的纬向（a~c）及29°N -33°N平均的经向（d~f）环流（矢量）和水平散度（填色， 

单位： ×10-5 s-1）相对于1979 -2018年秋季气候态差异的垂直剖面

（a， d） P1， （b， e） P2， （c， f） P3， 灰色填色表示青藏高原地形， 各图中两条红色竖线之间的区域表示高原中部范围

Fig. 7　The vertical profile of the differences between the circulation （vectors） and horizontal divergence （shaded， unit： ×10-5 s-1） 

of the zonally averaged （a~c） along 86°E -93°E and meridionally averaged （d~f） along 29°N -33°N and the climatic 

mean during autumn of 1979 -2018.（a， d ） P1， （b， e） P2， （c， f） P3. The gray color fillings indicate the 

topography of the Qinghai-Xizang Plateau， and areas between the two red vertical lines in each 

sub-figure indicate the range of the central Qinghai-Xizang Plateau

图8　WRF-Lake模式嵌套区域设置及地形高度（单位： m）

Fig. 8　Nesting area and topographic height of 

WRF-Lake model. Unit： m

表1 WRF-Lake模式的参数化方案设置

Table 1 Model configurations of parameterization 

schemes in WRF-Lake model

物理过程

微物理

积云参数化

长波辐射

短波辐射

边界层

陆面

参数化方案

WRF single-moment 6-class scheme

Grell-Devenyi ensemble scheme

RRTM scheme

Dudhia scheme

Noah scheme

YSU scheme
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合模式对各个例分别开展 Lake 和 Nolake 模拟， 

WRF-Lake 模式的初始条件和侧边界条件均由

ERA5再分析数据提供， 各试验分别从各个例开始

前的 12 h开始积分， 积分时长均为 2天， 前 12 h作

为模式 spin-up 时间， Lake 与 Nolake 试验结果在各

区域性极端降水事件发生时间段内的差异即为湖

泊效应对区域性极端降水的影响。

4. 3. 2　模式结果验证　

通过将各主控天气型多个例模拟结果进行集合

可以一定程度上降低模拟结果的不确定性。图10分

别展示了各主控天气型下极端降水发生概率的空间

分布及所选择的 3个区域性极端降水事件发生时段

内CMFD观测和Lake试验模拟的总累积降水量。

本文选取Lake试验模拟结果的多个例集合［图

10（g）~（i）］能够较好地反映降水落区与极端降水频

发区域位置［图 10（a）~（c）］的对应关系， 说明试验

所选个例具有一定代表性， 可以作为各主控天气型

下区域性极端降水事件的典型案例。WRF-Lake模

式可以较为准确地再现这三类天气型下累积降水

量的空间分布和强度特征［图 10（d）~（f）］， 但总体

上存在对降水量的低估现象。其余的模拟误差主

要表现在： P1型下模拟的南部山区降水落区不够集

中［图 10（d）， （g）］， P2型下区域西部湖泊群上空出

现高估的带状降水［图 10（e）， （h）］， 以及P3型下色

林错湖周围降水被过高估计［图 10（f）， （i）］。考虑

到 CMFD 融合资料本身对实际降水率的刻画能力

（He et al， 2020）， 可以认为模拟结果与CMFD观测

相当。综上所述， WRF-Lake模式能够合理再现不

同天气型下典型个例集合的降水强度和空间分布

特征， 模式运行参数和模拟结果可以用于后续No‐

lake试验以及湖效应影响的对比研究。

4. 3. 3　各主控天气型下湖泊效应对区域性极端降

水的影响及差异　

湖泊效应大小可以通过替换湖泊下垫面前后

特定物理量的变化程度来进行衡量， 为此， 将

4. 3. 1 中设计的 Lake 和 Nolake 试验模拟得到的累

积降水量差值及其变化率作为各天气型下湖泊效

应的量化因子。图 11 给出了各天气型下 Lake 和

Nolake 试验模拟的多个例区域性极端降水发生时

的累积降水量及差异。对比Lake［图 11（a）~（c）］和

Nolake［图 11（e）~（f）］试验的模拟结果可以发现， 

湖泊替换为周围下垫面类型并未对 P1和P2型下的

强降水区域产生本质影响， 而在 P3 型下则基本抑

制了区域性极端降水事件的形成。

进一步分析替换湖泊下垫面前后降水量的差

异［图 11（g）~（i）］， 发现降水量变化大值区主要出

现在湖泊的下风向地区， 说明在不同主控天气型

下， 湖泊均具备影响下游气象要素的基本特点， 且

在秋季较强的背景环流场中湖效应传播范围可能

更广（Su et al， 2020； Dai et al， 2020）。在 P3型下， 

各个湖泊尤其是纳木错和色林错湖及周边地区均

出现了降水量的大幅减少［图 11（i）红色方框］； 而

在 P1型和 P2型下， 降水量变化大值区主要集中在

试验模拟的强降水落区内而非湖泊临近地区， 且湖

泊效应并非呈一致性的降水增强或者抑制， 在 P1

型下湖泊效应降水表现为自西向东的微弱增加、减

少和增加［图 11（g）红色方框］， 在P2型下湖泊效应

降水表现为自纳木错湖向北的减少、 增加和减少

图9　Lake试验（a）和Nolake试验（b）中WRF-Lake模式内层区域的陆面覆盖类型

Fig. 9　Land cover types of the inner area of WRF-Lake model in the Lake （a） and Nolake experiments （b）
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［图 11（h）红色方框］。结合垂直运动和外界水汽输

送条件判断（图略）， P1和 P2型下区域性极端降水

事件的发生对湖泊群局地水分供应的依赖程度远

不如P3型。

各主控天气型下 Lake 和 Nolake 试验模拟的降

水均存在一定差异， 为了确定这类差异是否显著， 

对两试验在各格点的降水量差值进行单样本 t 检

验， 并给出了各主控天气型下湖泊效应影响的统计

显著性（p 值）的空间分布［图 11（j）~（l）］。P3 型下

存在成片的湖泊效应显著区域， 主要分布在色林错

和纳木错湖及下风向临近地区［图 11（l）］； P1和 P2

型下湖效应显著区多以散点形式分布在整个高原

中部 ，降水量变化大值区并未与变化显著区相匹

配， 但可以发现 P1 型下色林错和纳木错湖下游以

及 P2型下色林错湖下游有相对集中但范围很小的

湖效应显著带［图11（j）， （k）］。

对 Nolake 试验模拟的累积降水量相对于 Lake

试验结果变化显著的格点进行统计， 并给出 Lake

和 Nolake 试验模拟得到这些存在显著变化的格点

的累积降水量平均结果［图 12（a）］以及Lake试验模

拟结果相对于 Nolake 试验模拟结果的相对变化率

［图12（b）］。总的来说， 在三类主控天气型下， 两试

验模拟的降水量依次减少［图12（a）］。在P1、 P2和P3

型下， Lake试验模拟的降水量相对于Nolake试验模

拟 结 果 的 变 化 率 分 别 为 -2. 37%、 12. 11% 和

138. 37%［图12（b）］， 说明在P3型下， 湖泊的存在对

区域性极端降水量具有巨大的增强效应， 因而， 在三

类天气型中， P3型为湖效应易发天气型， 在这类天气

型下， 湖泊更易导致区域性极端降水事件的发生。

前人研究（Shi and Xue， 2019； Umek and Gohm， 

2016）发现， 湖泊表面与上覆边界层大气之间的温

度差是湖效应降水（雪）形成的关键因素。在地表

潜热和感热通量的计算中， 湖表和 2 m气温的差值

是直接影响通量数值大小的重要参数， 杜娟等

图10　各主控天气型下极端降水发生概率（a~c， 单位： %）， CMFD（d~f）观测和Lake试验模拟（g~i）的

多个例区域性极端降水事件的累积降水量（单位： mm）

红色方框表示模拟与观测对应的降水集中区域

Fig. 10　The occurrence probability of extreme precipitation （a~c，unit： %）， the cumulative precipitation amount of multi-cases 

of regional extreme precipitation events from CMFD observation （d~f） and simulations Lake experiment （g~i）.

The red box indicates the precipitation concentration area corresponding to the simulation and observation

1200



顾思南等：不同主控天气型下湖泊效应对青藏高原中部秋季区域性极端降水的影响5 期

（2020）对纳木错湖的通量观测研究发现， 9月湖泊

热储由正转负， 开始向大气持续输送热通量， 湖-
气温差于湖泊结冰期来临之前的秋末达到峰值， 为

湖效应降雪提供了充足的热力学条件。

为进一步理解 P3 型下湖泊影响区域性极端降

水变化的物理过程， 图 13给出了 P3天气型下 Lake

试验模拟的相当位温、 比湿和经向环流及Nolake与

Lake试验间的差异。从图 13（a）发现， 秋季湖泊表

面相对上覆大气和周围陆地的温湿度较高， 通过调

控湖-气温差进而影响地表感热和潜热释放（Shi 

and Xue， 2019）。纳木错湖的存在会大幅增加湖-
气温差、 近地面湿度和风速， 通过感热和潜热过程

向大气输送物质和能量， 形成强烈的低空不稳定

层， 为极端降水的发生提供水热条件。相对于Lake

试验， Nolake 试验模拟的地表以上 1500 m 内的大

气湿度明显降低， 在纳木错湖东部湖陆交界上空比

湿减少最为明显， 达0. 4 g·kg-1， 下游地区上空比湿

减少 0. 1~0. 2 g·kg-1。同时发现， 与 Lake试验结果

相比， Nolake试验模拟的湖区上空大气的相当位温

减弱， 且减弱程度随高度递减， 继而使得低层大气

稳定度增强并引起上升运动减弱， 进而导致在湖泊

及临近地区大气的异常干下沉， 因此Nolake试验不

能模拟出 P3型下纳木错湖东部及临近地区的降水

中心［图 11（c）， （i）］。通过上述分析发现， 在P3天

气型下， 湖泊通过增温和增湿湖区上空大气并增强

低层大气不稳定性和水汽辐合进而导致区域性极

端降水的产生， 在该天气型下的湖泊效应在三类主

控天气型中最为明显。

图11　各主控天气型下Lake（a~c）和Nolake试验（d~f）模拟的多个例累积降水量及其差异（Nolake-Lake）（g~i）的空间分布， 

以及差异显著性超过 90%的区域（j~l）

Fig. 11　Spatial distribution of multi-cases cumulative precipitation simulated by the Lake （a~c） and Nolake experiments （d~f） 

under each synoptic pattern and their differences between Nolake and Lake （g~i）， and the areas with 

the difference significance exceeding 90% （j~l）
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5 结论 

本文基于 1979 -2018年CMFD降水和ERA5再

分析资料， 首先识别出秋季青藏高原中部发生的

1358个区域性极端降水事件， 并发现其对高原中部

大部分地区秋季总降水量的贡献超过 40%， 区域性

极端降水量的大值中心主要集中在纳木错流域及

以北小湖泊群附近地区， 且这些地区也是区域性极

端降水事件发生时极端降水发生概率高的地区。

然后利用谱聚类方法对区域性极端降水事件发生

时青藏高原中部上空的大气环流进行分析， 识别出

导致青藏高原中部地区秋季区域性极端降水事件

发生的三类主控天气型： 弱辐合气流引发的南部山

区降水（P1型）、 季风西南气流控制下的东北部下游

降水（P2 型）以及西风槽前西南气流影响下的湖泊

附近降水（P3型）。同时发现， P1和 P2型集中出现

在 9 月， 它们分别导致了青藏高原中部地区秋季

图12　各主控天气型下Lake和Nolake试验模拟的多个例累积降水量在变化显著区的区域平均（a）以及Lake试验模拟的

累积降水量相对于Nolake试验的相对变化率（b）

Fig. 12　The cumulative precipitation of multi-cases simulated by the Lake and Nolake experiments under each typical synoptic 

pattern regionally averaged over the regions where the differences between the Lake and Nolake experiments 

are significant （a）， and the relative change rate of cumulative precipitation simulated by 

the Lake experiment compared to the Nolake experiment （b）

图13　P3天气型下Lake试验模拟的相对湿度（填色，单位：%）、相当位温（黑色等值线，单位：K）、垂直速度（红色等值线，单

位：m·s-1）和经向环流（矢量，垂直分量被放大 10倍）的高度-经度剖面 （a）， Nolake与Lake试验模拟的相当位温

（填色，单位：K）、比湿（绿色等值线，单位：g·kg-1）、经向环流（矢量，垂直分量被放大 10倍）的

差异和垂直速度差异极值区（≤-0. 25 m·s-1，红色等值线，单位： m·s-1）（b）

剖面位置沿图左上角小图A-B红色虚线，灰色粗实线代表纳木错湖位置，棕色为地形

Fig. 13　The height-longitude profile of the modeled relative humidity （shadings， unit： %）， equivalent potential temperature 

（black contour， unit： K）， vertical velocity （red contour， unit： m·s-1） and zonal circulation （vector， vertical component magnified 

10 times） by the Lake experiment under the synoptic pattern P3 （a）. Differences of equivalent potential temperature （shadings， 

unit： K）， specific humidity （green contour， unit： g·kg-1）， zonal circulation （vector， vertical component magnified 10 times） 

and the extreme value area of vertical velocity difference （≤-0. 25 m·s-1， red contour， unit： m·s-1） between Nolake and 

Lake experiments， （b） The profile location is along the dashed red line A-B in the upper left corner of the figure （a）， 

gray thick solid line represents the location of Nam co Lake and the brown shows the terrains
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48. 8%和 42. 3%的区域性极端降水事件的发生， 而

P3 型主要出现在 10 月， 其对秋季区域性极端降水

事件总发生频次的贡献为 8. 8%。

基于 WRF-Lake 湖-气耦合模式开展区域性极

端降水不同主控天气型下的多个例模拟， 对比有湖

和无湖试验结果间的差异发现， 三类主控天气型下

湖泊效应对降水影响的强度在空间分布上存在明

显差异。P1 和 P2 型下， 湖泊效应降水在空间分布

上非常零散且强度非常弱， 而 P3 型下湖泊效应导

致的降水差异显著的区域相比其它两型更为集中

且强度更大。在 P1、 P2和 P3型下湖泊群可分别导

致青藏高原中部平均降水量减少 2. 37%、 增加

12. 11% 和增加 138. 37%。在三类天气型中， P3 型

下湖效应对降水的增强作用最为明显。机制分析

表明， 湖泊增暖、 增湿效应引起的湖泊及周边地区

低层大气不稳定性和水汽辐合的增强在 P3天气型

下区域性极端降水的形成中起着重要作用。

由于青藏高原地区数值模拟的复杂性以及计

算资源和时间的限制， 每类天气型只能选取有限个

例进行试验， 可能会影响 P1和 P2型下湖效应降水

的显著性水平。在未来的研究中需要增加试验个

例数量， 提高统计结果的稳健性。
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Impact of Lake Effect on the Autumn Regional Extreme Precipitation 

Events over Central Qinghai-Xizang Plateau under Different 

Dominant Synoptic Patterns

GU Sinan1， 3， HUANG Anning2， ZHAO Zhizhan2

（1. Ningbo Ecological Environment Meteorological Center， Ningbo  315012， Zhejiang， China； 

2. School of Atmospheric Science， Nanjing University， Nanjing  210023， Jiangsu， China； 

3. Zhejiang Institute of Meteorological Sciences， Hangzhou  310052， Zhejiang， China）

Abstract： The central Qinghai-Xizang Plateau is located in the transition zone between the mid-latitude wester‐

lies and the Asian monsoon， with complex circulation systems and water vapor sources. In the studies of lake-at‐
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mosphere interaction in the Qinghai-Xizang Plateau， little attention has been paid to the dependence of lake ef‐

fect on background circulation to understand the mechanism of lake affecting extreme precipitation. To further un‐

derstand the mechanism of lake influence on extreme precipitation， this study objectively classifies the dominant 

synoptic patterns responsible for the regional extreme precipitation events in autumn over the central Qinghai-

Xizang Plateau with lakes densely distributed to analyze the characteristics and differences of lake effects under 

different dominant synoptic patterns. Based on the CMFD precipitation data and ERA5 reanalysis data during 

1979 to 2018， 1358 regional extreme precipitation events were detected in autumn over the central Qinghai-

Xizang Plateau， and it was found that the regional extreme precipitation events contributed more than 40% of the 

total autumn precipitation in most parts of the central Qinghai-Xizang Plateau with the large centers of regional 

extreme precipitation amount mainly concentrated in the Nam co basin and the small lakes in the north， that is al‐

so the region with high occurrence probability of extreme precipitation when regional extreme precipitation event 

occurs. Then， the spectral clustering method was used to analyze the atmospheric circulation over the central Qin‐

ghai-Xizang Plateau during the regional extreme precipitation events and identified three dominant synoptic pat‐

terns responsible for the regional extreme precipitation events in autumn over the central Qinghai-Xizang Pla‐

teau： precipitation in the southern mountainous areas caused by weak convergence airflow （P1 type）， precipita‐

tion in the northeast downstream under the control of monsoonal southwest airflow （P2 type）， and precipitation 

near lakes under the influence of southwest airflow in front of the westerly trough （P3 type）. They lead to 

48. 8%， 42. 3% and 8. 8% of the total occurrences of regional extreme precipitation events in autumn， respec‐

tively. P1 and P2 types mainly occur in September， and P3 type mainly occurs in October. The physical mecha‐

nism of the regional extreme precipitation occurrences is explained by analyzing the high and low level configura‐

tion of large-scale circulation fields and their anomalies under different synoptic patterns. Furthermore， multiple 

sensitivity experiments were conducted to reveal the relative importance of the influence of lake clusters in the 

central Qinghai-Xizang Plateau on regional extreme precipitation events under different synoptic patterns， and 

found that the lake clusters can lead to the precipitation amount averaged over the central Qinghai-Xizang Plateau 

reduced by 2. 37%， increased by 12. 11% and increased by 138. 37% under the P1， P2 and P3 types， respective‐

ly. The lake effect under the P3 type is the most significant among the three synoptic types， making it a synoptic 

pattern prone to lake effect. Further mechanistic analysis shows that the enhancement of low-level instability and 

water vapor convergence over the lake and surroundings areas induced by the heating and moistening effect of 

lake play an important role in the formation of the regional extreme precipitation under the synoptic pattern P3.

This research has identified the dominant synoptic patterns responsible for the regional extreme precipitation 

events over the central Qinghai-Xizang Plateau in autumn and revealed the relative importance of lake effects on 

regional extreme precipitation under different dominant synoptic patterns， providing necessary reference for fur‐

ther improving the prediction level of regional extreme precipitation.

Key words： Central Qinghai-Xizang Plateau； regional extreme precipitation； synoptic patterns； lake effect
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