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摘 要 37 

乌拉尔山阻塞高压是影响我国北方冬季天气和短期气候变率的重要系统。平流层大气环流异常38 

过程对乌拉尔山阻塞高压产生什么样的影响是本文的研究重点。本文使用 NCEP/NCAR 再分析资39 

料，对 53 年（1958-2010 年）冬季的平流层北半球环状模（NAM）正负异常下传期间乌拉尔山阻40 

塞高压的活动特征分别进行了合成分析。结果表明，在平流层 NAM 负异常下传期间, 阻塞高压事41 

件的发生频次更高，生命期更长，并且在空间上发展得更加深厚。阻塞高压崩溃之后，冷空气主体42 

偏北，造成的我国北方地区降温也更强。通过对 E-P 通量分析发现，在 NAM 负异常下传期间，乌43 

拉尔山区域的波动更容易向上传播，更有助于对流层乌拉尔山阻塞高压的维持和发展。这些结果对44 

利用平流层环流异常信号预测我国北方冬季短期气候变率尤其是寒潮天气有重要意义。 45 

关键词 平流层，北半球环状模，乌拉尔山阻塞高压，E-P 通量 46 
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The influence of stratospheric NAM anomalies on the Ural Blocking High 71 
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Abstract 78 

The Ural Blocking High is one of the major weather systems that have important impacts on winter 79 

weather and short-term climate variability of North China. The purpose of the present paper is to study the 80 

influence of Northern-Hemisphere winter stratospheric circulation anomalies on the Ural Blocking High. 81 

Using the NCEP/NCAR reanalysis over the period of 1958 - 2010, we carry out composite analysis of the 82 

Ural Blocking High relative to positive and negative stratospheric NAM anomalies, respectively. It is 83 

found that during negative stratospheric NAM anomalies the Ural Blocking High has higher frequencies 84 

of occurrence, longer life cycle, stronger amplitude, and have stronger influences on Northern China. E-P 85 

flux analysis demonstrates that during negative stratospheric NAM anomalies, the vertical component of 86 

E-P fluxes over Ural Mountain region is stronger than that during positive NAM anomalies, suggesting 87 

that stratospheric circulations during negative NAM anomalies prefers upward wave propagation. The 88 

results here have important implications for medium-range forecasting of winter weather or short-term 89 

climate variability in North China.  90 

 91 
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1 引言 97 

大气平流层指的是大约 10 km 到 50 km 的这层大气，约占大气总质量的 15%。平流层大气垂直98 

温度层结的性质扮演了滤波器的作用，只允许行星尺度的波动自对流层向平流层传播，而阻止了空99 

间尺度较小的天气尺度波动。因此，平流层大气动力过程与对流层不同，主要以行星尺度波动和周100 

期较长的波动过程为特征。这些长周期和大尺度的平流层信号是否可以用来帮助预测对流层天气系101 

统和短期气候系统，或者说平流层大气动力过程是否能够对对流层动力过程产生重要的影响，长期102 

以来一直是人们思考的一个问题。 103 

早期的观点认为，平流层因其质量相对对流层小得多，因此只是被动地接受对流层天气系统的104 

影响 (Charney and Drazin, 1961)。但近十几年来的研究表明，平流层动力过程对对流层天气或短期105 

气候系统有着重要的影响，并且平流层动力过程的异常信号有可能被用来预测对流层天气和短期气106 

候系统的演变（Baldwin and Dunkerton, 1999, 2001; Wallace, 2000; Thompson and Wallace, 2001; 107 

Wallace and Thompson, 2002; 胡永云，2006）。这些研究所注意到的非常重要的一点是，无论平流层108 

北半球环状模（NAM）出现正或负的异常，这些 NAM 异常都会自平流层上层向下传播，经过大约109 

2-3 周后到达对流层顶附近，相应地，对流层 NAM 通常呈现相同符号的异常过程。虽然 NAM 异110 

常的向下传播机制目前还不是非常清楚，但定性的解释大致是根据波-流相互作用的基本原理。也111 

就是，当平流层 NAM 呈现正异常时，平流层极夜西风急流较强，强的极夜急流不利于行星波向平112 

流层传播，对流层波动通常较弱，而中高纬度西风偏强。相反，如果平流层 NAM 呈现负异常，平113 

流层极夜急流偏弱或者由西风转为东风（爆发性增温（SSW）），强的行星波动占主导地位，由于行114 

星波具有深厚的垂直的结构，对流层西风也偏弱，波动偏强。 115 

阻塞高压是对流层的主要天气系统之一，它与平流层 NAM 活动之间的关系一直是学者们关心116 

的问题之一。Wallace and Thompson（2002）和 Thompson and Wallace（2001）认为阻塞高压的强度、117 

发生频次和持续的时间也会受到平流层 NAM 活动的影响，他们的统计表明，当平流层 NAM 处于118 
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负位相时，发生在北美、大西洋和欧亚大陆的阻塞高压频次较 NAM 处于正位相时偏多，极地冷空119 

气更容易向南入侵，使得北半球中纬度地区偏冷。Baldwin and Dunkerton (1999, 2001)也有类似的结120 

果。但关于阻塞高压与平流层 NAM 异常之间的关系还存在不同的认识，尤其是阻塞高压与平流层121 

北极爆发性增温之间的关系。一种观点认为，阻塞高压的形成伴随着强的中高纬度强行星波的发展，122 

这些行星波向平流层和极地传播，从而导致 SSW 的发生 (O’Neil and Taylor, 1979; Quiroz, 1986; 123 

Mukougawa and Hirooka, 2005; Martius et al., 2009; Woollings et al., 2010)。另一种观点是，伴随着124 

SSW 的发生，扰动平流层环流的行星波进入对流层，又会有利于对流层阻塞形势的形成和维持 125 

(Woollings et al., 2008; Tung and Lindzen, 1979; Labitzke, 1965; Kodera and Chiba, 1995; Mukougawa 126 

and Hirooka, 2004)。还有一些学者指出阻塞高压和 SSW 之间并不存在绝对的激发或滞后关系 127 

(Taguchi, 2008)。Castanheira and Barriopedro（2010）将北半球阻塞高压系统按区域分类后进行分析，128 

发现太平洋地区阻塞高压主要表现为超前于爆发性增温，大西洋-欧洲地区和亚洲地区阻塞高压主129 

要表现为滞后于 SSW。 130 

在北半球，有两个地区是阻塞高压的频发区，一个位于北大西洋东部，另一个位于东北太平洋131 

（Shukla and Mo, 1983; Dole and Gordon, 1983; Wiedenmann et al., 2002; Hu et al., 2008）。132 

还有一个阻塞高压频发区是乌拉尔山附近。虽然与北大西洋和北太平洋阻塞高压相比，乌拉尔山阻133 

塞高压的强度、发生频次和持续时间都比北大西洋和北太平洋阻塞高压较弱，但乌拉尔山阻塞高压134 

对我国冬季天气和短期气候影响较大，它的崩溃常常对我国和东亚地区造成大范围的寒潮降温，因135 

此，研究乌拉尔山阻塞高压与平流层 NAM 异常之间的关系对预测我国冬季寒潮天气和短期气候变136 

率有着重要的意义。目前关于北大西洋和北太平洋阻塞高压与平流层 NAM 异常之间的关系已有许137 

多研究，但乌拉尔山阻塞高压与平流层 NAM 之间关系的研究还比较少。本文的目的是对乌拉山阻138 

塞高压与平流层 NAM 异常之间的关系进行系统和全面的统计研究。我们将研究在 NAM 正负异常139 

期间乌拉尔山阻塞高压的演变，也将研究在平流层 NAM 正负异常期间，乌拉尔山附近准定常波动140 
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的三维传播情况，目的是为了分析平流层环流对乌拉尔山阻塞高压发展的影响。除此之外，我们还141 

将分析乌拉尔山阻塞高压与平流层 NAM 之间的超前或后滞之间的关系，从而搞清楚平流层 NAM142 

异常信号是否可以为冬季乌拉尔山阻塞高压演变的预测提供先兆信号。 143 

2 资料和方法                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                               144 

本文使用的资料是美国国家环境预测中心和国家大气研究中心(NCEP/NCAR)的日平均和月平145 

均再分析资料(Kalnay et al, 1996)，资料时段从 1958 年 11 月 1 日至 2011 年 3 月 31 日，其中当年的146 

11 月 1 日至次年的 3 月 31 日定义为当年的冬季，共 53 年冬季。文中所使用的 NAM 指数的计算方147 

法与 Thompson and Wallace (2001) 等人一致：对 1958-2010 年（每年 9 月至次年 4 月）20 N 以北148 

的月平均位势高度逐层进行 EOF 分析并得到第一特征向量的空间分布。将日平均位势高度资料进149 

行 EOF 分析得到垂直 17 层的日平均 NAM 指数，并回归到月平均位势高度资料的 EOF 第一特征向150 

量的空间分布上，得到逐层 EOF 的第一模态，即初始 NAM 指数序列，再对其进行逐层标准化，得151 

到 NAM 指数序列。 152 

Baldwin and Dunkerton (2001) 指出，只有那些很强的NAM异常事件可以下传至对流层和地面，153 

而较弱的 NAM 异常事件只发生在平流层，并不下传到对流层。例如，在 1998-1999 年冬季 12 月份154 

和 2-3 月份，北半球平流层各发生了一次 SSW 过程，在 12 月份的 SSW 过程中，只有平流层出现155 

负的 NAM 异常，对流层仍为正的 NAM 异常。而在 2-3 月份的 SSW 过程中，平流层和对流层均表156 

现为负 NAM 异常，且对流层相对于平流层有一定的滞后，这次过程便可以被定义为一次 NAM 异157 

常下传过程。为了更清楚地看到 NAM 异常事件的强度对下传的影响，我们根据 10 hPa NAM 指数158 

的大小及持续天数定义了 NAM 异常事件：大于 1.0 并持续十天（或以上）为正 NAM 事件；小于159 

-1.0 并持续十天（或以上）为负 NAM 事件。然后，采用与 Baldwin and Dunkerton (2001) 类似的方160 

法从中挑选出可以从平流层下传至地面的平流层 NAM 异常事件。 161 

乌拉尔山阻塞高压区域定为 40°N – 70°N ，40°E – 80°E，选取标准为：（1）在 500 hPa 存在闭162 
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合高压中心；（2）西风气流出现南北分支，且环流型由纬向型转为经向型；（3）高压中心的日移动163 

小于 10 个经度；（4）环流型至少维持三天。阻塞高压 day 0（即 peak day，阻塞高压发展最强的那164 

一天）的定义方法：对于一次阻塞过程，找出每天在阻塞高压发生区域（40°N – 80°N,  40°E – 80°E）165 

500 hPa 位势高度距平的最大值，将这个值最大的那一天定义为该次阻塞过程发展最强的那一天，166 

即 day 0。相应地，day 1 是指 peak day 的后一天，day -1 是指 peak day 的前一天，其他依次类推。 167 

3 结果分析 168 

3.1 统计结果 169 

根据 2 中的标准 ，我们从 53 年冬季中选取了 61 次正 NAM 事件和 41 次负 NAM 事件，并筛170 

选出了 50 次正 NAM 下传过程和 37 次负 NAM 下传过程。表 1 给出的是发生在平流层 NAM 异171 

常下传期间的乌拉尔山阻高和强阻高（持续天数不少于五天的阻高）的发生频次、频率和维持天数。172 

在平流层负 NAM 异常下传期间，乌拉尔山阻高共出现 42 次，而正 NAM 异常下传期间乌拉尔山173 

阻高共出现 36 次，两者之间的差距并不太大，说明即使在平流层正 NAM 异常下传期间，仍有相174 

当次数的乌拉尔山阻高形成，意味着 NAM 负异常下传只是影响乌拉尔阻高形成的可能因素之一，175 

但非必要条件。但不同 NAM 异常下传期间阻高发生的频率及持续天数则有显著的不同。在平流层176 

负 NAM 异常下传期间，乌拉尔山阻高发生的频率是 114%，也就是说，在一些负 NAM 异常下传177 

过程中，有超过一次甚至更多的阻高事件发生。而在平流层正 NAM 异常下传期间，乌拉尔阻高178 

的发生频率只是 72%，这说明负 NAM 异常下传确实更有利于乌拉尔阻塞高压的形成。另外，在179 

平流层负 NAM 异常下传期间，乌拉尔阻高维持的时间也更长，总天数是 243 天，远长于正 NAM 180 

异常下传期间的阻高天数。 181 

3.2 位势高度 182 

为了比较正、负 NAM 异常下传期间乌拉尔山阻高强度的不同，我们利用 NCEP/NCAR 再分183 

析资料，从三维空间结构比较了负 NAM 异常下传期间的 42 次阻高事件和正 NAM 异常下传期间的184 

36 次阻高事件发生时的乌拉尔山区域位势高度场的合成结果。 185 
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图 1 给出的是阻高发展到最强（即 day 0）时 50，100，和 500 hPa 位势高度的合成图。可以看186 

出，在 500 hPa，正、负 NAM 下传期间的位势高度等值线在乌拉尔山区域均呈现出型，表明在187 

乌拉尔山附近有阻高形成，但是负 NAM 异常下传期间的阻高更强，因为在图 1g 中可以看到明显188 

的闭合中心，二者之差（图 1i）在乌拉尔山附近为正值，表示在 NAM 正异常下传期间，乌拉尔山189 

阻高要更强一些。从 100 hPa 位势高度场上，我们仍可以看到这种差异，而且，我们还可以明显看190 

到在平流层正、负 NAM 异常期间极涡的差异，也就是 NAM 负异常期间北极极涡较弱，负异常期191 

间的极涡位势高度与正异常期间位势高度之差呈正异常。在 50 hPa，乌拉尔山附近的环流形势在正192 

负 NAM 期间的差异变得不太明显，但极涡位势高度的差异则变得更加明显。对于正 NAM 异常（图193 

1b），合成的极涡的形状基本呈现圆形，主要集中在极地区域，中心与北极点重合；而在负 NAM194 

期间（图 1a），极区位势高度相对较高，极涡强度较弱，且极涡呈拉长的椭圆形，中心偏离北极点。195 

二者之差（图 1c）所显示的是，极涡呈强的正位势高度异常。 196 

较弱的极涡更有利于阻高的维持和向北伸展，若极涡较强，极区外围被强大的绕极西风气流所197 

控制，则阻高不易向北伸展到极区。作为北半球冬季的典型天气系统，极涡的强弱也会影响北半球198 

冬季的天气和气候状况，若极涡强大而稳定，则不易崩溃；若极涡较弱、变形，则容易崩溃，并会199 

引发寒潮，对下游地区造成影响。联系图 1 可以看到，负 NAM 期间（图 1a 和图 1d），50 hPa 和200 

100 hPa 上乌拉尔山区域的等值线仍有明显的向北弯曲，而将负、正 NAM 期间的位势高度场做差201 

后（图 1c 和图 1f），可以看到正的位势高度距平从极地向乌拉尔山区域的伸展。 202 

图 2 给出的是乌拉尔山附近位势高度距平的高度-纬度垂直剖面图。可以发现，在 NAM 负异常203 

下传期间，乌拉尔阻塞高压的中心基本位于 50 °N -60 °N 之间，而在正异常下传期间，阻高的位置204 

稍微偏北一些。我们现在还不太清楚，这一差异与平流层 NAM 的关系是什么。重要的是，我们可205 

以明显地看到，乌拉尔山阻高从开始发生（day -5），到发展达到最强（day 0），再到逐渐消亡（day 206 

5）的生命周期中，负 NAM 异常期间的阻高都比正 NAM 异常期间的阻高要强，这可以从图 2 的第207 
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三列中看出。在垂直方向上，乌拉尔山阻高在 NAM 负异常期间延伸的要高一些。例如，在 day 0208 

时（图 2d)，乌拉尔山地区的位势高度异常正距平区已伸展到 70 hPa，而图 2e 中仅伸展到 100 hPa；209 

day 5 时，图 2g 中正距平区延伸至 100 hPa，而图 2h 中只达到 150 hPa。 210 

图 3 是对乌拉尔山区域位势高度距平的高度-经度剖面图（45 °N 至 65 °N 之间的平均）。从图211 

中可以看出，乌拉山阻高系统从地面到高空的西倾结构。与图 2 的结果类似，在负 NAM 异常期间，212 

位势高度正距平比正 NAM 异常期间更强。此外，从图中还可以看出，位于阻高东侧的东亚大槽的213 

强度也是在负 NAM 期间更深。乌拉尔山阻高与东亚大槽相互配合，从而对我国以及其他东亚地区214 

的冬季气候产生影响。图 2和图 3都表明，乌拉尔山阻塞高压在垂直方向上仅延伸到对流层顶附近，215 

并没有延伸到平流层太多。这意味着乌拉尔山阻塞高压对平流层爆发性增温所起的作用较小，而可216 

能更多地受平流层环流的影响。 217 

 218 

3.3 波动分析 219 

以上的分析是从三维空间结构来考察乌拉尔山阻塞高压在平流层 NAM 正负异常下传期间强度220 

的差异。那么，是什么原因造成了这种差别呢？我们下面试图从波动传播的角度对其进行分析和解221 

释。鉴于阻塞高压是准定常波动，因此，本文将采用 Plumb 给出的计算准定常波动 Eliassen-Palm222 

通量（简称 E-P 通量）的公式（Plumb, 1985）来诊断在乌拉尔山阻塞高压发生和发展期间的波动223 

传播特征。 F 代表 E-P 通量，它由下面的公式确定， 224 

2 2

2 2 2

2

2

2 2 2

2

1

2 cos

1
cos

2 cos

2 sin

cos

a

F p
a

N a z z

 


  

  
 

    

   


  

     
   

     
 

             
 

       
          .

 225 

这里的 p 为逐层（垂直方向上共 17 层）气压与地面气压（1000 hPa）的比值， 为扰动流函数，226 

a 为地球半径，为纬度，为经度，为地球自转速度，
2N 为浮力频率。为了能够清楚地看到227 
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各个高度波动传播的情况，我们在画图时将各层的 E-P 通量乘以 1000/p，p 为各层对应的气压值。228 

我们把 day -10 到 day -1 看作是阻高发展期，把 day 1 到 day 10 看作是阻高消亡期。在计算 E-P 通229 

量之前，我们对 day -10 到 day -1 和 day 1 到 day 10 的温度场和位势高度场分别进行了 10 天平均。 230 

图 4 给出的是正负 NAM 位相期间 500 hPa E-P 通量的合成图以及正负位相之间的 E-P 通量之231 

差。首先，图 4 表明，准定常波动在中高纬度的波动通量较强，并且波动都向上传播，波动通量存232 

在 2 个或 3 个强中心，这些中心分别对应北大西洋高压脊、东亚大槽和北太平洋高压，这些与过去233 

的结果是一致的（Plumb, 1985）。相对来讲，乌拉尔山附近的波动并不是最强的，如前所述，这是234 

因为乌拉尔山阻塞高压与北大西洋和北太平洋的阻塞高压相比相对较弱。其次，NAM 负正位相期235 

间的波动通量之差表明（图 4c 和 4f），在 NAM 负位相期间乌拉尔山地区向上的波动通量比 NAM236 

正位相期间的波动通量要强，有更多的波动可以从对流层传入平流层，说明在 NAM 负位相期间，237 

乌拉尔山阻塞高压更易向上发展。这是因为在 NAM 负位相期间，平流层和对流层中高纬度西风相238 

对 NAM 正位相期间较弱，波动更容易向上传播（Hu and Tung, 2002）。图 5 给出的是对流层顶附近239 

NAM 正负位相期间的 E-P 通量分布。可以看出，波动通量更呈现两波的特征，这是因为天气尺度240 

波动在对流层顶附近已大大地减弱，只有行星尺度波动仍维持较强的强度，并向平流层传播。NAM241 

正负位相期间的 E-P 通量之差仍然表明，在 NAM 负位相期间，与乌拉山阻塞高压相关的垂直分量242 

较强，但二者之间的差值与 500 hPa 的差值相比较弱。这说明，即使在对流层顶附件，乌拉尔山阻243 

塞高压在 NAM 负位相期间也更容易向上传播和发展。 244 

 245 

3.4 地面温度 246 

作为影响我国冬季天气和短期气候的重要天气系统，乌拉尔山阻塞高压的崩溃和东移通常引起247 

冷空气的南下，给我国华北、东北地区乃至全国大部分地区带来低温甚至寒潮天气。图 6 给出的是248 

NAM 正负位相期间乌拉尔山阻塞高压崩溃之后的地面温度距平（减去 1958-2010 年的气候态）演249 

变。首先，地表温度距平在 NAM 正负位相期间的空间分布很类似 Wallace 和 Thompson（2002）所250 
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给出的温度距平空间模态，也就是在 NAM 正位相时，欧亚大陆高纬度相对较暖，而中纬度大陆相251 

对较冷；在 NAM 负位相时，欧亚大陆的温度距平空间分布与正 NAM 位相时相反。在图 6 中，乌252 

拉尔山阻塞高压崩溃产生的温度负距平在负 NAM 位相时偏北，而在正 NAM 位相时相对偏南。其253 

次，无论是 NAM 正位相或是负位相，在阻塞高压崩溃之后，冷空气开始东移，负温度距平从乌拉254 

尔山地区向下游移动，并影响我国。在阻高崩溃 3 天之后，温度负距平已覆盖西伯利亚和我国大部255 

分地区，在 5 天之后，冷空气中心继续向东南方向移动，在第 7 天之后，温度负距平中心移动到华256 

中地区。相比之下，负 NAM 位相期间的阻塞高压崩溃带给我国北方的降温更强一些，而对华南的257 

影响较弱一些（见图 6c, 6f 和 6i）。之所以在 NAM 负位相期间乌拉尔山阻塞高压崩溃造成的华北地258 

面降温较大，一方面是因为冷空气较偏北，另一方面是由于负 NAM 位相期间乌拉尔山阻塞高压强259 

度相对较大和维持时间较长。另外，在 NAM 负位相期间，阻塞的频次也较高，从而对我国北方地260 

区带来更频繁的降温。 261 

 262 

4 结论和讨论 263 

为了分析平流层环流异常对乌拉尔山阻塞高压的影响，我们利用 NCEP/NCAR 再分析资料，对264 

1958-2010 年 53 个冬季的平流层 NAM 正负异常期间的乌拉尔山阻塞高压事件的位势高度场分别进265 

行了合成分析。结果发现，在阻塞高压的整个发展和崩溃中，乌拉尔山阻塞高压的三维都反映出一266 

个显著的特点，那就是在负 NAM 异常期间，阻塞高压强度更大，在垂直方向上延伸得更高。而且267 

在 NAM 负位相期间，乌拉尔山阻塞高压持续时间更久，发生的频次也更多一些。地面温度距平的268 

合成分析结果表明，负 NAM 异常期间的乌拉尔山阻塞高压给我国华北地区带来的降温也更剧烈。 269 

为了进一步认识乌拉尔山阻塞高压在平流层NAM正负位相期间的差异，我们合成分析了在正、270 

负 NAM 异常期间对流层乌拉尔山区域的三维 E-P 通量。结果表明，平流层负 NAM 异常期间，乌271 

拉尔山区域对流层的波动通量的垂直分量较 NAM 正位相期间更强，意味着在平流层 NAM 负异常272 
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期间，平流层风场更有利于乌拉尔山地区的波动向上传播，也就是更有利于阻塞高压向上发展。这273 

是因为在平流层负 NAM 异常期间，平流层极夜急流通常较弱，有利于波动的垂直向上传播和维持274 

较长的时间。 275 

上面的结果对利用平流层 NAM 信号预测乌拉尔山阻塞高压的活动有重要的意义。在将来的研276 

究中，我们还将进一步分析平流层 NAM 异常信号对预测乌拉尔山阻塞高压崩溃是否具有先兆性指277 

示意义，这些对于提高我国冬季季节内气候变率和寒潮天气的中长期预报有重要意义。 278 

 279 

 280 

 281 

 282 

 283 

 284 

 285 

 286 

 287 

 288 

 289 

 290 

 291 

 292 

 293 

 294 
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 356 

 357 

表 1. NAM 异常下传期间乌拉尔山阻塞高压频次 358 

Table 2. Frequency and duration of Ural Blocking Highs during NAM-1 events 359 

 正下传事件（50 次） 负下传事件（37 次）  

频次 36 42  

频率
*
 72% 114%  

天数 173 243  

强阻高频次 17 25  
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强阻高频率 34% 68%  

强阻高天数 127 180  

频率*  

NAM

 
 
 

阻高频次

下传次数

 360 

 361 

 362 

图 1. Day 0 时 50 hPa，100 hPa，500 hPa 位势高度合成。自上而下分别为 50、100、和 500 hPa 位363 

势高度合成图；等值线间隔：(a)-(f)为 100 位势米，(g)-(i)为 40 位势米。自左至右分别为 NAM 负364 

异常、正异常和二者之差。在(c)、(f)和（i）中，实线表示正值，虚线表示负值。 365 

Fig.1 Compositions of geopotential heights at 50，100, and 500 hPa on Day 0. From top to bottom, the 366 

composites are for 50, 100, and 500 hPa. Contour interval: (a)-(f):100 m, (g)-(i):40 m. From left to right, 367 

the composites are for NAM negative anomaly, positive anomaly, and the difference between them. In 368 

plots (c), (f), and (i), solid lines indicate positive, and dotted-lines indicate negative.  369 

 370 
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 371 

图 2. 乌拉尔山区域位势高度距平高度-纬度剖面图 (45°E – 75°E 的平均值). 这里的位势高度距平372 

为减去纬向平均的位势高度。自上而下为-5 天、0 天和+5 天，自左至右为负 NAM 异常、正 NAM373 

异常以及二者之差。第一列为 42 次负 NAM 下传期间乌拉尔山阻高的合成，第二列为 36 次正 NAM374 

下传期间乌拉尔山阻高的合成，第三列为第一列减去第二列，等值线间隔：50m。实线为正值，虚375 

线为负值。 376 

Fig.2 Compositions of height-latitude cross sections of geopotential height anomalies in Ural Mountain, 377 

averaged over 45°E – 75°E. Here, the geopotential height anomaly is that geopotential heights minus the 378 

zonal-mean geopotential heights. From top to bottom, plots are for day -5, day 0, and day +5, and from 379 

left to right, plots are for negative NAM, positive NAM, and the differences between them.Contour 380 

interval: 50 m.  381 

 382 
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 383 

图 3. 乌拉尔山区域位势高度距平高度-经度剖面图 (45°N – 65°N 之间的平均)，其它与图 2 一样。 384 

Fig.3 Same as Fig.2, except for height-longitude cross sections, averaged over 45°N – 65°N.  385 
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 386 

图 4. 500 hPa E-P 通量合成图。(a)-(c)：day -10 到 day -1 的平均，(d)-(f)：day 1 到 day 10 的平均。387 

箭头：E-P 通量的水平分量；在图（a）、（b）、（d）和（e）中，红黄色：正的 E-P 通量的垂直分量，388 

表示波动向上传播；蓝色：负的 E-P 通量的垂直分量，表示波动向下传播；黑色方框：乌拉尔山区389 

域；矢量单位：(a)-(b)和(d)-(e)为 20 m
2
 s

-2，(c)和(f)为 10 m
2
 s

-2。 390 

Fig. 4 E-P fluxes on 500 hPa. (a)-(c): mean values from day -10 to day -1, (d)-(f): mean values from day 1 391 

to day 10. Vectors denote horizontal E-P fluxes; in plots (a), (b), (d), and (e), red-yellow color: positive 392 

vertical E-P flux, indicating upward wave propagation, blue color: negative vertical E-P flux, indicating 393 

downward wave propagation; black box: Ural Mountain area; reference vector: 20 m
2
 s

-2
 for (a)-(b) and 394 

(d)-(e), 10 m
2
 s

-2
 for (c) and (f). 395 

 396 

 397 
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 398 
图 5 150 hPa EP 通量合成图，矢量单位：(a)-(b)和(d)-(e)为 25 m

2
 s

-2，(c)和(f)为 5 m
2
 s

-2，其它与图 4399 

一样。 400 

Fig. 5 Same as Fig. 4, except for E-P fluxes on 150 hPa and the reference vector: 25 m
2
 s

-2
 for (a)-(b) and 401 

(d)-(e), 5 m
2
 s

-2
 for (c) and (f). 402 

 403 

 404 
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 405 

图 6 阻塞高压达到峰值以后的地面温度距平（减去气候态）合成图。 406 

Fig. 6 Compositions of surface temperature anomalies (subtract climatology).  407 

 408 


