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第一章　　青藏高原的气候特征

本章一方面简明扼要地介绍了青藏高原及其临近地区的

各种主要气象要素场的平均状况，如平均环流、高原季风、

平均气压场、平均温度场、平均湿度场、平均辐射及分布。

另一方面重点讨论高原特殊的大气边界层、地气系统主要的

物理过程、边界层对流活动、高原云系和降水。本章内容包

含 世纪 年代以来几次大规模高原大气科学试验取得的

最新成果，可为研究青藏高原大气热力学和动力学问题提供

事实依据、气候背景场和下边界条件。

关键词：高原季风，超太阳常数，厚边界层，逆湿，强对流，

夜雨

平均环流和高原季风

冬季环流

冬季的 等压面上，气流经过高原有明显的分支。

西风气流从西侧流向高原后，北支绕过天山以后折向南下，

形成强大的新疆高压脊；南支经印巴大陆、过孟加拉湾后折

向北，形成宽广的孟加拉湾低压槽。因此，在高原主体的西

半部上空是分支的辐散气流，东半部上空有气流汇合。在青

藏高原南北两侧各存在一支西风急流，它们在东亚上空逐渐

接近并趋于合并。 等压面 相近，上的流型与
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且在高原主体的东侧（即背风坡），其南北各有一个小涡旋，

南侧为气旋式，一般称西南低涡；北侧为反气旋式，一般称

兰州小高压。因此，有人认为这两个涡旋系统的成因与流体

力学模型试验中的尾流涡相类似。而在近地层（ 等

压面），高原以北有次天气尺度的闭合反气旋族活动，高原

以南气流有明显的沿地形爬升，气旋活动占优。另外，青藏

高原平均高度为 的高空，高，但直到 原流

场仍表现为一个弱风区，这表明青藏高原对西风气流的阻挡

作用可达 以上，有人将此现象归结于大气动力学理

论中的“ 节）。柱”效应（参见

从波动的观点看，冬季通过高原的平均纬向环流为越山

的西风波动，波动的垂直高度可达 ，高原东西两侧

各有一个波谷，波长约为 个经度，这种波动可能是稳定

层结大气中由高原地形扰动引起的大尺度重力波。而通过高

原的 （哈得来）环流，平均经向环流南侧为强大的

北侧为一个很弱的 （费雷尔）环流，这种强弱关系与

海洋上空的情形正好相反。

夏季环流

夏季，西风带气流退至青藏高原以北， 等压面

上高原以东和以西各有半个大型反气旋环流，分别是西太平

洋副热带高压西伸脊和伊朗高压东伸脊，高原主体正好位

于副热带高压的断裂带中。在高原上空是西风气流和季风

气流直接汇合形成 切变线，其上常有次天气尺的

低涡活动。高原以北低空仍是一连串的反度的 气

旋涡旋，而高原以南为印度季风槽和季风低压，在高原背

风坡的川西地区西南低涡活动频繁。高原中低空气流明显
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向高原辐合，在高空（ 才转为辐散流出。夏季高

原上空存在一个巨大的上升气柱，其向东的一支一直上升到

，到达 以东才下沉。虽然夏季青藏高原是一

个巨大的东亚夏季风环流圈，但在高原南北两侧还存在两个

较小的经向环流圈，这与高原加热有关。

因此，夏季高原大尺度垂直环流的基本特征为：高原上

空平均为一较强的上升气流，到了对流层上部向四周散开，

在北部随西风气流向东太平洋下沉；在南部随东风带气流

向阿拉伯海、伊朗以至更西的地区下沉。与此同时，在高

原南部上空东风气流中有一较强的北风分量，把从高原上

升的空气带到南半球。而高原上升气流不能流向北方，在

紧靠北侧的地区下沉，这可能对西北地区干旱气候的形成

具有重要影响。

高原季风

高原季风的成因是冬、夏季高原大气具有相反的热力作

用，是大气环流对高原主体及其周围地区热力差异季节性变

化的响应在风场上的具体反映。冬（夏）季高原上大气是冷

（热）源，因此在高原近地层为反气旋（气旋）式环流，则

高原临近地区的大气环流就呈现出冬、夏季反向的盛行风。

按照大气动力学的地转适应理论，高原季风是风场向高原热

力作用形成的气压场适应的结果。

应该注意的是，由于高原季风不是海陆之间的直接热力

环流，它只是海陆间季风直接热力环流的二级扰动（或二级

环流），只能使季风天气气候产生小一级的变动，而不会改

变季风气候的基本特征。

此为试读,需要完整PDF请访问: www.ertongbook.com
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平均气压场、温度场和湿度场

夏季高原上空的大型环流的主要特征有：和四周相比，

高原上是个高湿区。在对流层上部高原是个高温和高压区，

虽然高温、高压中心并不在高原上，而高原低层是一个比较

稳定的低压环流区。

平均气压场

青藏高原地面气压场的形势与平原地面气压场相似，夏

季为一个热低压，冬季是一个冷高压，但地面气压的年变化

正好与平原相反，表现为夏季高，冬季低。另外，青藏高原

地面气压日变化的振幅比平原大。

平均温度场

与同纬度地区相比，青藏高原地面平均气温要低

特别是在夏季，藏北高原平均比同纬度的我国平原地区日平

，比西伯利亚地区也要 。因此，均气温低 低

将青藏高原称为地球的“第三极”是有一定道理的。但是，

与同纬度、同高度的自由大气相比，夏季高原比平原气温要

高 ，成为北半球一个独立的暖中心，并且这个暖中

心可伸展至

高原气温的变化特点是：年较差比平原小，日较差比平

原大，表现为明显的内陆山地气候特征。

平均湿度场

高原上的空气非常干燥，全年平均绝对湿度只有同纬度
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平原的三分之一，藏北高原比中西伯利亚地区也要小一半。

，比同纬度平原低 ，年平均相对湿度为 冬 季

低 左右，但夏季高原东部的相对湿度几乎与同纬度平

原相当，干、湿季节分明。与同高度的自由大气相比，青藏

高原上 ，比高原南侧空夏季是高湿区，直到

的印巴大陆还要高；冬季高原西部是个干区，但东部仍是高

湿区，与我国东部平原上空相当。

高原夏季夜间空气湿度较大，甚至趋于饱和，这也是“高

原多夜雨”的原因之一。高原水汽输送分析表明，高原西南

边缘可能为高原水汽来源的重要通道之一，其水平输送可影

响高原局地的水汽分布及其近地层水汽垂直分布，成为影响

高原局地水分循环变化的重要因素之一。

平均辐射及分布

太阳总辐射

由于青藏高原地区海拔高，空气稀薄、洁净，水汽和尘

埃少，大气透明度高，所以太阳直接辐射比同纬度其它地区

都要强，最大值位于雅鲁藏布江大峡谷一带。高原主体直接

，相当于四川盆地的四倍辐射约为 。虽然由于同

样的原因，高原地区的散射辐射较小，但这比四周仅低

，所以太阳直接辐射和散射辐射之和的太阳总辐射仍比

其它地区大很多，比我国东部地区大一倍，比海洋区域也大

不少，甚至比北非、阿拉伯 的干旱沙漠区还要大。

现场观测表明，若以阿里和改 月则代表高原西部，则

太阳总辐射的旬平均可达 ，旬平均最大值高达
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， 观测的 ，更高于超过 北半球了

热带地区和副热带沙漠地区所 ，成测的最高值（

为全球太阳总辐射最大的区域。高原夏季地面总辐射自东向

西逐渐增大，即西部最强，中部次之，东部最小。西部总辐

射的季节变化不明显，而中、东部干、湿季的总辐射有明显

的差异。

太阳总辐射随海拔高度的增加而增大。夏季一天之中高

原太阳总辐射的显著特征是容易出现特别强的值，超过太阳

常 年数（ 推荐的太阳常数最佳值）

的观测记录在几次高原科学试验中屡有出现（表 ，如

月年 年 月的中日西藏高原地面热量平衡和水分

平衡的自动观测期间，四个站共出现 多个超太阳常数的

太阳总辐射记录。需要指出的是，过去报道的总辐射大于太

阳常数的记录一般指的是太阳总辐射的瞬时最大值，而

记录的是 分钟平均的总辐射，由此可见总辐射的瞬时极

大值超过太阳常数的次数之多。高原上这种独特的太阳辐射

现象是高原特殊的地理、气象条件下，很强的太阳直接辐射

和旺盛的积云对流产生较多散射辐射综合作用的结果，其产

生必须同时满足以下四个条件： 太阳高度处于一年中的

峰值时期，如夏季和正午前后 成以上）； ）云量很多

而又在天空分布适当，即天空几乎为云遮蔽但日面位未被遮

大气污蔽，直接太阳辐射仍能穿过云缝到达地面； 染小、

透明度高，对太阳辐射的削弱作用较小 云体的（冰晶；

为结构）散射作用较强，云状以高积云（ 主。
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表

观测观测日期 地点

月 日 林年 芝

日月年 狮泉河

日 那曲月年

日年 拉萨月

日月年 拉萨

年 月 日 日喀则

日年 月 那曲

日年 月 林芝

强烈的太阳辐射造成夏季高原近地层大气中巨大的温度

垂直递减率。白天，特别是午后近地面 高度气层

内温度垂直递减率经常是超绝热的，并可持续数小时。曾

观测到在厚度达 的气层出现 的温度垂

直递减率。如此强大的温度垂直递减率必然伴随强对流活

动，可形成高原上空深厚的混合层，使地面感热向中、高

层输送，雨季期间也有利于凝结潜热向上输送，加热对流

层上部的空气。

高原辐射的特征还有：有效辐射呈西高东低分布；中部、

东部的地面辐射平衡（净辐射）在 月中旬有明显的突变现

象，西部的突变出现在 月下旬；地面辐射平衡的地理分布

为：中部最大，东部次之，西部最小。另外，长波逆辐射也

很强。

青藏高原太阳总辐射超太阳常数的观测记录

太阳总辐射（

此为试读,需要完整PDF请访问: www.ertongbook.com
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地表反射率

地表反射率反映了地面对太阳辐射的发射能力，是研究

下垫面热力性质的重要参数之一，它除了与地表状况（地面

土壤性质、植被覆盖程度等）有关外，还间接与观测时的天

气状况有关。由于高原地表植被稀少，雪盖面积大，所以地

表反射率很大。年平均地表发射率为 ，其地理分

布是西部高、东部低、中部与东部差别不大；季节分布是冬

季大、夏季小。夏季，高原地面反射率为 ，其中

高原西部和柴达木盆地较大，为 ，藏北那曲和藏南

。冬季地面拉萨等地较小，为 反射率比夏季大

以上。有积雪时，地面反射率可达 以上，新雪的反射率

更高达

图 改则（实线）、狮泉河（虚线）地面反射率的月平均值

月 年根据高原西部改则、狮泉河 年

实测的辐射资料计算出两站地面反月自动气象站（

左右，两站地面反射率的季节变化射率的年平均值在 趋
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势基本一致。反射率最大值出现 年在 月，这主要是

因为 年冬季西藏地区发生特大雪灾，地面为积雪覆盖，

反射率较大，狮泉河 月反射率平均值高达 ，改则为

。最小值出 月，约为现在 ，因为此时高原西部正

值雨季，土壤湿度较大，地面植被生长的缘故（图

地表反射率的日变化规律为：当太阳高度角较低时，地

表反射率变化较大；当太阳高度角增大以后，地表反射率趋

于稳定。

地面辐射平衡

地面辐射平衡也称地面辐射差额，表示地面接收到的太

阳净辐射，即

式中 表示地面辐射平衡， 表示太阳总辐射， 表示地面

反射率， 表示地面有效辐射（地面放出的长波辐射与大气

长波逆辐射之差）。虽然青藏高原上的太阳总辐射很大，但

由于地表反射率和地面有效辐射也都很大，地面辐射平衡反

而比四周小。这说明青藏高原地面热容量较小，地面热源对

太阳辐射的响应比海洋和平原都要快，因此高原山谷风、高

原季风等局地热力环流很明显。

高原地区地面有效辐射远大于平原地区，其地理分布为

东部低、西部高。高原东部地面有效辐射的年总量为

，高原西部达 ，超过热带沙漠的观

测 值（ 。高原东部地面有效辐射最大值出现

在冬季，夏季为小值；高原西部夏季及夏季以后的 月出现

最大值，冬季为最小值；高原中部是冬季小，春、秋季大。
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夏季高原地区，特别是雅鲁藏布河谷地面净辐射大于平

原地区。而冬季由于高原地区多积雪，地表反射率较大，使

地面净辐射偏小甚至出现负值。就年总量而言，由于高原大

部分地区植被稀疏，冬季多积雪，地表反射率大，加之冬季

高原有效辐射大，从而使高原地面净辐射的年总量偏低，成

为中国大陆地面净辐射的低值区之一。

大气边界层与地气系统物理过程

大气边界层

由于青藏高原是一个突起的巨大陆块，高原四周的坡度

又很陡（特别是北侧和南侧），高原上还存在着各种尺度的

山体，因而形成复杂、多样的大气边界层，如动力边界层、

热力边界层、垂直边界层和侧向边界层。一般没有必要区分

动力边界层和热力边界层，因此本书的高原边界层泛指地面

动力和热力扰动所能达到的垂直范围。深入了解高原边界层

特征对于认识高原的动力和热力影响具有重要意义。

高原边界层的厚度按一般动力学的定义应是风向第一

次与地转风重合的高度，但这里着重考虑高原的热力作用

而将其定义为高原地区准定常热力性低压系统到达的高

用准定常热力性气压系统估算出度。 年 原

边界层的厚度 ，比平原地区边界层厚度约为

）深厚得多，从而增大了高原的有效作用

首次使高度。 年 用高分辨率探空气球（分辨率

为 ，探测高度达 以上，根据当雄站的探

空资料研究发现：高原边界层的厚度在 之间
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摆动，变化幅度较大。而高原边界层厚度的时间变化规律为：

夏厚、冬薄，昼厚、夜薄。边界层高度的动力学定义式为

其中 是边界层高度， 是湍流垂直交换 是系数，

参数。显然，高原边界层高度大于平原意味着高原地区的

湍流交换强度也大于平原，这种边界层特征为高原地区积

云发生、发展提供了极为有利的对流条件和湍流发展环境。

高原大气边界层的显著特征还有：高原边界层低层风

向、风速具有多层次变化特征（如近地层风速并不全是随高

度增大）；近地层风速廓线一般满足对数规律；高原边界层

中对流混合层（近中性层结、相当位温垂直梯度很弱）较深

厚（约 ，温度垂直分布具有较好的混合特征，但风

速的垂直分布从地面到边界层顶明显增大，并没有显示出混

合层的特征。对热成风方程的分析表明，高原对流边界层存

在风速垂直切变的主要原因是高原上复杂的地形、地貌分布

形成区域性水平温度梯度后产生的强斜压性（周明 等，

；高原边界层由于大气密度远小于平原地区，造成高

原湍流运动的“强浮力”效应；高原深厚边界层的

螺线摆动高度较高（在经向风 值为零附近摆动范围大，梯

度风高度高达 。梯度风高度取第一次出现纬向风

值达最大、经向风 值相对较小的高度）以及高原边界层动

力“抽吸泵”效应等（徐祥德等，

高原边界层特别是白天近地层存在明显的逆湿现象，这

与沙漠地区（比湿随高度基本不变）和绿洲地区（比湿随高

度递增）的地表水汽特征完全不同，但对高原逆湿形成原因
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尚存不同看法。有人认为可能与下垫面长期处于干旱状态或

高原特殊地形边界层的湍流输送结构、地表蒸发等有关。另

有人认为高原中部西南暖湿气流与西北冷平流均较为显著，

两类不同性质的平流配合可能导致高原边界层出现强稳定对

流活动或强斜压状态，而低层强西南暖湿气流产生高原逆湿

现象。

日出后大气不稳定层结发展迅速，午后边界层中、下层

存在较强的辐合气流和强中尺度对流活动，对流云发展旺

盛，但云层很低。高原及其临近地区边界层存在明显的山谷

风环流。另外，高原边界层内中尺度天气系统很多，是北半

球同纬度地区气压系统出现最频繁的地区。这些系统主要有

横切 高原主体地区的低涡、变线、

切变线、高原东侧的低涡（西南涡）、柴达木盆地

热低压以及高原北侧的小高压和南侧的小低压等。而高原不

稳定近地层中的小尺度系统有浮力垂直卷流、辐合线、上升

气层、柱状尘卷风、沙暴等。

地气系统物理过程

高原地气系统物理过程主要包括动量输送、能量输送和

物质输送三方面，具体地讲指地面动量（地面拖曳作用）、

热量、水分输送，地面反射率，地面辐射平衡，土壤湿度，

冰川、雪盖，冻土，地面植被，地表粗糙度，地形等因子的

特征及其变化对天气、气候的影响。

，南北青 多 ，平 均藏高原东西长约 宽

以上，约海拔在 占对流层的 。它作为巨大的障

碍，使得流经高原地区的气流产生强制性的绕流或爬流，作

为高原上一块隆起的台地，通过边界层辐射、感热和潜热
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输送形成一个高耸入自由大气中的热源强迫和热对流动力

扰源。

有关近地层湍流运动特征分析表明，占中国近 面积

的高原地区水平风速脉动方差平均状况接近山地的情况，这

表明高原地区为大范围的强湍流运动区，高原的地形高度和

复杂特征是导致水平脉动方差增大的重要原因。

研究高原影响的根本目的是要把地气间的动量、感热和

潜热通量计算得更加客观、准确，而至今高原边界层的观测

和研究在青藏高原气象学的分支领域中仍较薄弱，故今后要

继续加强高原边界层及高原陆面过程的观测和研究。

对流活动、云和降水

高原上空大气的不稳定层结自然会引起强烈的对流活动，

即使在雨季前高原绝大部分的午后对流云频 以率皆在

上，最大对流活动区位于高原的东南部、喜马拉雅山脉西部

和昆仑山脉。进入雨季后，对流活动更加强烈，高原绝大部分

以上，最对流云频率在 小区域也有 ，高原对流活动中

以积雨云 为主。因此，夏季高原可称得上全球对流活动

最旺盛的地区之一。另外，冬季高原的对流活动也很可观。

在地理分布上，高原西部的对流活动并不比东部少，东、西

部各有一个最大垂直运动中心，对应两个对流活动中心，只

不过东部的对流活动更旺盛一些。

流体力学模拟实验还显示出一个有意义的现象，就是地

面加热先使低层大气出现层结不稳定，产生低层对流，将热

量输送到中层大气，中层大气增温后一方面降低了低层大气

的不稳定度、抑制低层大气的对流活动，另一方面中层大气
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的增温又加大了中层大气的不稳定度，使中高层产生对流，

把热量输送到高层，于是中高层的层结又趋于稳定，从而抑

制中高层的对流。如此反复，地面加热又重新启动上下交替

的对流活动。

夏季高原的热力作用使午后的对流活动强烈发展，这种

小尺度的强对流对于维持高原及其附近地区稳定的低层低压

和高层高压是必不可少的。高原边界层内这种有组织的对流

与边界层内地面加热产生的大涡旋有关。杨伟愚、叶笃正、

对涡度方吴国雄（ 程的计算分析表明，高原低层的辐

合和高层的辐散产生的巨大的涡度制造，不能由大尺度的垂

直和水平输送（非线性平流）涡度来平衡，而只能靠高原强

烈的对流作用来平衡，这与热带地区和中纬带地区的涡度平

衡方式有很大区别。对流活动在夏季抵消散度制造涡度的物

理机制为：高原上夏季低空平均是气旋性环流，高空平均是

反气旋性环流，强烈的对流上升能把低空的气旋性涡度带到

高空，以抵消那里辐散制造的反气旋性涡度；而下沉气流则

把高空的反气旋性涡度带到低空，以抵消那里辐合制造的气

旋性涡度。从 月到盛夏，由于对流活动不断加强，对流活

动平衡涡度的作用也越来越重要。

高原空气小，浮力异常，因此边界层湍流特征与平原地

区有较大差异。而高原复杂的地形在一定背景风场条件下有

利于形 当成上升气流，成为对流活动的助推剂。从

雄站的声雷达观测资料发现高原中部存在活跃的中小尺度对

流热泡，结构呈窄长状，热泡结构上升速度很大，可达

，两侧为对称细长的下沉带，热对流泡的生命史为

小时。

现场观测资料还根据 发现高原与东亚季风、印
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度季风关键区形成 “大三角扇型”区域水汽输送特征。进一

步理论研究表明，在长江流域的旱涝年份，高原和季风区水

汽特征出现异常，其时空异常变化揭示出高原与季风系统成

员活动的影响关系。

揭示的高原边界层强对流发展和维持的机制是：

首先，高原地区强烈的辐射使地表具有充足的加热作用，从

而使得边界层底部维持充足的热源，奠定了边界层对流产生

和发展的热力基础。其次，高原地区复杂的地形、地貌使高

原边界层内的风场经常具有较强的垂直切变，加强了对流混

合，为对流发展提供了强大的动力基础。同时下垫面不均一

造成的地面加热不均匀，使高原边界层具有较强的斜压性，

有利于对流发展。另外，特定的风场在地形作用下产生的上

升气流，也有利于对流发展。由此可见，高原地区强对流活

动的产生和维持是诸多有利条件综合的结果。在这些条件的

共同作用下，高原边界层内可以产生一系列有组织的大涡旋

式的强对流活动，这些大涡旋形成的热泡在向上发展的过程

中发生合并、尺度增大，对流活动也更为猛烈，达到凝结高

度后可形成对流云。成云过程中凝结潜热释放更有利于对流

云进一步发展，使对流云逐渐发展成对流云团，从而产生卫

星云图上显示的高原“爆米花”云系（徐祥德等，

云状和云量

青藏高原多积状云（如积雨云、浓积云、淡积云），而

少层状云，高云以密卷云和伪卷云为主，低云以层积云为主。

云系演变模式特殊，一般先见到高云，接着出现低云，并且

绝大多数积雨云出现时伴随降水。此外，青藏地形云也较多，

如旗云等。
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云底高度经常出现高云不高、低云不低的特殊形态，积

雨云和层积云的云底平均高度为 ，高云的云

底平均高度为

分析 期间那曲站的雷达观测资料，发现高原中

部地区对流云呈水平尺度小、垂直高度高的柱状单体结构。

并且中低层强湍流或上升运动有利于高原对流云突破上层弱

逆温层的“暖盖”，形成高原地区常见的“爆米花”形状的

积云单体群，积云单体整体作反气旋式旋转。当积云群体经

过发展、组织，形成适当规模的云系，在一定条件下可发展

成深厚成熟的东移出高原的超级对流云团，有些则在高原下

游地区发展成中尺度天气系统，甚至可强烈发展而成为暴雨

系统。因此，高原地区是我国东部地区可造成洪涝灾害的对

流云团的重要源地之一（周明煜等，

冬季，青藏高原平均总云量约为 成，比我国暖湿的南

方地区少，但比干冷的北方地区多。夏季，青藏高原是全国

云量最多的地区之一，这可能与印度季风经常爬越高原有

关，并且总云量自南向北减少。

降水

青藏高原既有我国降水最少的地区（西藏西北部），又

有我国多雨中心之一的受印度季风影响、水气充沛的藏南雅

鲁藏布江下游地区，年平均降水量总的分布趋势为从东南向

西北减少。绕高原一周有一个少雨带，这与高原周围的二级

热力环流的补偿下沉支位置相当。在少雨带的内侧、紧靠高

原的边缘，存在一个环型多雨带，它的形成与气流向高原的

爬坡抬升有关。

青藏高原的降水主要出现在夏季，降水大多集中在
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月，这段时期的降 ，干、水量占全年降水量的

湿季节分明。高原西部雨季的降水量很小，云量和日照的季

节变化也较小。

高原降水有明显的日变化，夜雨率相当高，有“高原多

夜雨”之说。这种现象与高原特别强的太阳直接辐射和高原

加热的直接热力环流的日变化有关，河谷地区还与山谷风环

流有 通过分析高原对关。杨伟愚、叶笃正、吴国雄（

流活动的日变化，发现高原清晨的对流活动是比较浅薄的，

深厚对流出现在下午，日变化非常显著。而高原夜间的对流

云也比较旺盛，尤其是夜间云顶辐射冷却造成云上的层结不

稳定，使积雨云得以发展，从而产生夜雨。

地形对高原降水的影响也很明显，降水量在一定高度范

围内随海拔高度的增加而增大，到达所谓最大降水高度后，

又随海拔高度的增加而减少；迎风坡的降水量明显比背风坡

多，特别在夏季受西南季风影响的喜玛拉雅山的南、北麓。

特殊天气现象

在青藏高原地区，由于存在特别强的地面湍流加热和地

面动量输送，造成大气层结出现不稳定的几率增多，使青藏

高原成为北半球同纬度地带雷暴、冰雹和大风的高发区。夏

季由于高原低涡、切变线、低槽等系统的活动，高原上多对

流性云和阵性降水天气，有时可达暴雨程度。由于高原气柱

的不稳定性，使高原地区成为对流云、雷暴和冰雹的高频发

区。但因水汽条件差，高原对流云具有云底高度高、云块个

体小、垂直伸展高等特点，它对维持夏季高原上空南亚高压

环流具有十分重要的作用。冬半年高原上多干冷风，有时出

现暴风雪灾害性天气。高原地区因各种不同尺度的山脉、河
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