
书书书

星载测雨雷达探测的夏季亚洲对流与

层云降水雨顶高度气候特征
�

傅云飞１　曹爱琴１　李天奕１　冯　沙１　郑媛媛２　刘　勇２　张爱民３

ＦＵＹｕｎｆｅｉ１　ＣＡＯＡｉｑｉｎｇ
１
　ＬＩＴｉａｎｙｉ

１
　ＦＥＮＧＳｈａ

１
　ＺＨＥＮＧＹｕａｎｙｕａｎ

２
　ＬＩＵＹｏｎｇ

２
　ＺＨＡＮＧＡｉｍｉｎ

３

１．中国科学技术大学地球和空间科学学院，合肥，２３００２６

２．安徽省气象台，合肥，２３００６１

３．安徽省气象科学研究所，合肥，２３００６１

１．犛犮犺狅狅犾狅犳犈犪狉狋犺犪狀犱犛狆犪犮犲犛犮犻犲狀犮犲狊，犝狀犻狏犲狉狊犻狋狔狅犳犛犮犻犲狀犮犲犪狀犱犜犲犮犺狀狅犾狅犵狔狅犳犆犺犻狀犪，犎犲犳犲犻２３００２６，犆犺犻狀犪

２．犃狀犺狌犻犕犲狋犲狅狉狅犾狅犵犻犮犪犾犗犫狊犲狉狏犪狋狅狉狔，犎犲犳犲犻２３００６１，犆犺犻狀犪

３．犃狀犺狌犻犐狀狊狋犻狋狌狋犲狅犳犕犲狋犲狅狉狅犾狅犵犻犮犪犾犛犮犻犲狀犮犲狊，犎犲犳犲犻２３００６１，犆犺犻狀犪

２０１００７２３收稿，２０１００９３０改回．

犉狌犢狌狀犳犲犻，犆犪狅犃犻狇犻狀犵，犔犻犜犻犪狀狔犻，犉犲狀犵犛犺犪，犣犺犲狀犵犢狌犪狀狔狌犪狀，犔犻狌犢狅狀犵，犣犺犪狀犵犃犻犿犻狀．２０１２．犆犾犻犿犪狋犻犮犮犺犪狉犪犮狋犲狉犻狊狋犻犮狊狅犳狋犺犲

狊狋狅狉犿狋狅狆犪犾狋犻狋狌犱犲犳狅狉狋犺犲犮狅狀狏犲犮狋犻狏犲犪狀犱狊狋狉犪狋犻犳狅狉犿狆狉犲犮犻狆犻狋犪狋犻狅狀犻狀狊狌犿犿犲狉犃狊犻犪犫犪狊犲犱狅狀犿犲犪狊狌狉犲犿犲狀狋狊狅犳狋犺犲犜犚犕犕犘狉犲犮犻狆犻狋犪狋犻

狅狀犚犪犱犪狉．犃犮狋犪犕犲狋犲狅狉狅犾狅犵犻犮犪犛犻狀犻犮犪，７０（３）：４３６４５１

犃犫狊狋狉犪犮狋　Ｃｈａｒａｃｔｅｒｉｓｔｉｃｓｏｆｔｈｅｓｔｏｒｍｔｏｐａｌｔｉｔｕｄｅｉｎｃｌｕｄｉｎｇｉｔｓｄｉｕｒｎａｌｖａｒｉａｔｉｏｎｓｆｏｒｔｈｅｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅａｎｄｓｔｒａｔｉｆｏｒｍｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ

ａｎｄｉｔｓｒｅｌａｔｉｏｎｓｈｉｐｗｉｔｈｓｕｒｆａｃｅｒａｉｎｒａｔｅｉｎｓｕｍｍｅｒＡｓｉａａｒｅｉｎｖｅｓｔｉｇａｔｅｄｂａｓｅｄｏｎｍｅａｓｕｒｅｍｅｎｔｓｏｆｔｈｅＴＲＭＭＰｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ

Ｒａｄａｒｉｎｔｈｅｌａｔｅｓｔｔｅｎｙｅａｒｓｆｒｏｍ１９９８ｔｏ２００７．Ｔｈｅｒｅｓｕｌｔｓｉｎｄｉｃａｔｅｔｈａｔｍｏｒｅｔｈａｎ７０％ｏｆｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅｓｔｏｒｍｔｏｐｒａｎｇｅｓｆｒｏｍ

８ｔｏ１２ｋｍａｎｄｆｒｏｍ５ｔｏ１０ｋｍｏｖｅｒｔｈｅＴｉｂｅｔａｎＰｌａｔｅａｕａｎｄｔｈｅｅａｓｔｅｒｎｐｌａｉｎｏｆｔｈｅｍａｉｎｌａｎｄ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ．Ｉｎｏｔｈｅｒｒｅｇｉｏｎｓ，

ｔｈｅｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅｓｔｏｒｍｔｏｐｉｓｂｅｔｗｅｅｎ５ａｎｄ９ｋｍ．Ｇｅｎｅｒａｌｌｙ，ｔｈｅｍｅａｎａｌｔｉｔｕｄｅｏｆｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅｓｔｏｒｍｔｏｐｉｓｈｉｇｈｅｒｏｖｅｒｌａｎｄｔｈａｎ

ｔｈａｔｏｖｅｒｏｃｅａｎ．Ｆｏｒｓｔｒａｔｉｆｏｒｍｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ，ｍｏｓｔｏｆｉｔｓｓｔｏｒｍｔｏｐａｌｔｉｔｕｄｅｖａｒｉｅｓｆｒｏｍ５ｔｏ８ｋｍｎｏｍａｔｔｅｒｏｖｅｒｌａｎｄｏｒｏｖｅｒｏ

ｃｅａｎ．Ｆｕｒｔｈｅｒｍｏｒｅ，ｔｈｅｒｅｓｕｌｔｓａｌｓｏｓｈｏｗａｓｍａｌｌｐｅｒｃｅｎｔａｇｅｏｆｓｈａｌｌｏｗｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｏｃｃｕｒｒｉｎｇｉｎｓｕｍｍｅｒＡｓｉａｂｕｔ

ｍｏｒｅｔｈａｎ４０％ｏｆｄｅｅｐｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎａｐｐｅａｒｉｎｇｉｎｔｈｅｅａｓｔｅｒｎｐｌａｉｎｏｆｔｈｅｍａｉｎｌａｎｄ，ＳｏｕｔｈｗｅｓｔＣｈｉｎａ，ａｎｄｔｈｅａｒｅａ

ｆｒｏｍｔｈｅｗｅｓｔｅｒｎＩｎｄｉａｎｓｕｂｃｏｎｔｉｎｅｎｔｔｏｔｈｅｅａｓｔｅｒｎＩｒａｎＰｌａｔｅａｕ．Ｔｈｅｓｔａｔｉｓｔｉｃｓｓｈｏｗｓｔｈａｔｔｈｅｓｔｏｒｍｔｏｐｆｏｒｗｅａｋｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅ

ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｈａｓｔｈｅｍｅａｎａｌｔｉｔｕｄｅｏｆａｂｏｕｔ７－８ｋｍｗｈｉｌｅｔｈａｔｆｏｒｗｅａｋｓｔｒａｔｉｆｏｒｍｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｈａｓｍｏｓｔｌｙｔｈｅｍｅａｎａｌｔｉｔｕｄｅ

ｌｅｓｓｔｈａｎ７．５ｋｍｏｖｅｒｂｏｔｈｌａｎｄａｎｄｏｃｅａｎ．Ｏｎｔｈｅｏｔｈｅｒｈａｎｄ，ａｂｏｕｔ９０％ｏｆｔｈｅｈｅａｖｙｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｔｏｐｓｏｖｅｒｌａｎｄ

ａｒｅｈｉｇｈｅｒｔｈａｎ９ｋｍｗｈｉｌｅｔｈｅｍｏｓｔｈｅａｖｙｓｔｒａｔｉｆｏｒｍｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｔｏｐｓａｒｅｌｅｓｓｔｈａｎ８．５ｋｍ．Ａｄｄｉｔｉｏｎａｌｌｙ，ｔｈｅｍｅａｎａｌｔｉｔｕｄｅｓ

ｏｆｂｏｔｈｔｈｅｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅａｎｄｓｔｒａｔｉｆｏｒｍｓｔｏｒｍｔｏｐｉｎｓｕｍｍｅｒＡｓｉａｉｎｃｒｅａｓｅｗｉｔｈｔｈｅｉｎｃｒｅｍｅｎｔｏｆｍｅａｎｓｕｒｆａｃｅｒａｉｎｒａｔｅ，ｗｈｉｃｈ

ｆｉｔｓｔｈｅａｐｐｒｏａｃｈｅｄｃｕｒｖｅｏｆｑｕａｄｒａｔｉｃｆｕｎｃｔｉｏｎ．Ｔｈｅａｎａｌｙｓｅｓａｌｓｏｓｈｏｗｔｈａｔｔｈｅｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｓｏｆｔｈｅｄｉｕｒｎａｌｐｅａｋｆｏｒｔｈｅｆｒｅ

ｑｕｅｎｃｙ，ｉｎｔｅｎｓｉｔｙａｎｄｓｔｏｒｍｔｏｐｏｆｂｏｔｈｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅａｎｄｓｔｒａｔｉｆｏｒｍｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｓｕｇｇｅｓｔａｃｏｎｓｉｓｔｅｎｔｖａｒｉａｔｉｏｎｔｒｅｎｄｉｎｓｕｍｍｅｒ

Ａｓｉａｂｕｔｗｉｔｈｑｕｉｔｅｓｔｒｏｎｇｅｒｄｉｕｒｎａｌｆｌｕｃｔｕａｔｉｏｎｏｖｅｒｌａｎｄｔｈａｎｏｖｅｒｏｃｅａｎ．

犓犲狔狑狅狉犱狊　ＴＲＭＭｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｒａｄａｒ，Ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ，Ｓｔｏｒｍｔｏｐａｌｔｉｔｕｄｅ

摘　要　利用热带测雨卫星测雨雷达的１０年探测结果，对夏季亚洲对流降水与层云降水雨顶高度分布、雨顶高度与地表降水

强度的关系、雨顶高度日变化特征进行了研究。结果表明，青藏高原和中国东部平原的多数（７０％以上）对流降水雨顶高度分

０５７７６６１９／２０１２／７０（３）０４３６５１犃犮狋犪犕犲狋犲狅狉狅犾狅犵犻犮犪犛犻狀犻犮犪　气象学报　 　 　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　

 资助课题：国家重点基础研究专项（２０１０ＣＢ４２８６０１）、国家公益性行业支撑项目（ＧＹＨＹ２００９０６００２、ＧＹＨＹ２００９０６００３）、国家科技基础性

工作专项（２００７ＦＹ１１０７００）、中国科学院科技创新项目（ＫＺＣＸ２ＹＷＱ１１０４、ＫＪＣＸ２ＹＷＮ２５）和国家自然科学基金重点项目

（４０７３０９５０、４１０７５０４１）。

作者简介：傅云飞，主要从事卫星遥感分析和反演及其在天气气候领域的应用研究。Ｅｍａｉｌ：ｆｙｆ＠ｕｓｔｃ．ｅｄｕ．ｃｎ



布在８—１２和５—１０ｋｍ，其他地区分布在５—９ｋｍ；陆面对流降水雨顶平均高度高于洋面。洋面和陆面层云降水雨顶高度没

有明显差异，多在５—８ｋｍ。夏季亚洲浅对流降水比例少，而深厚对流主要出现在中国东部平原、西南、印度次大陆西部至伊

朗高原东部地区，比例约４０％。洋面和陆面的弱对流降水的雨顶平均高度在７—８ｋｍ，弱层云降水相应的雨顶平均高度多小

于７．５ｋｍ；陆面约９０％的强对流降水雨顶平均高度在９ｋｍ以上，而强层云降水雨顶的平均高度通常不超过８．５ｋｍ。夏季亚

洲对流降水和层云降水的雨顶平均高度均随着地面平均降水率的增大而升高，两者遵从二次函数关系。对流降水及层云降

水频次、强度和雨顶高度的日变化峰值分析表明，陆面这些参量的日变化强于洋面，并且三者的日变化基本同步。
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１　引　言

地表降水强度常常被认为与降水云的厚度有

关。一般而言，在给定的季节内局地湿空气被抬升

至凝结的高度可以认为变化不大，因此，降水云的厚

度主要由云顶高度决定，即云顶越高，则云体垂直厚

度越大。基于此，在用卫星红外信号反演地表降水

时认为：当云顶红外辐射亮温越低，云越厚，则降水

出现的概率也越大（Ｂａｒｒｅｔｔ，１９７０；Ａｒｋｉｎ，ｅｔａｌ，

１９８９）。根据这一原理，目前卫星的红外探测结果已

经被广泛地用于地面降水的反演（Ａｒｋｉｎ，ｅｔａｌ，

１９９４；Ｊｏｙｃｅ，ｅｔａｌ，１９９７）。由于云顶高度与地表降

水强度关系的非直接性，研究这种关系的特点仍然

对卫星红外信号反演地表降水强度具有很大帮助。

云顶高度是云体内上升运动强弱的反映。当云

体内上升气流很强时，云顶则必然很高。发生在热

带的深厚对流系统内因存在强烈的上升运动，产生

所谓穿透性喷射（Ｏｖｅｒｓｈｏｏｔｉｎｇ，直译为极度喷射，

以下文中均称为穿透性喷射），使云顶穿透热带对流

层顶层，把对流层水汽等物质直接输送至平流层低

层，这类对流被称为穿透性对流。根据Ｓｈｅｒｗｏｏｄ

等（２０００，２００１）研究，热带对流层顶的高度约在

１４—１８ｋｍ（约１５０—７０ｈＰａ）。飞机观测结果已表

明，穿透性对流活动可以把行星边界层空气输送至

热带对流层顶附近，使这两处的空气具有相似特性

（Ｓｈｅｒｗｏｏｄ，ｅｔａｌ，２０００）。因此，穿透性对流被认为

是影响平流层水汽收支的重要过程，其带入平流层

的大量水汽还影响平流层的一些化学过程及辐射平

衡（Ｄｅｓｓｌｅｒ，ｅｔａｌ，１９９９）。

２０世纪６０、７０年代，美国就使用飞机对强对流

云顶进行了观测（Ｖａｌｏｖｃｉｎ，１９６５），如Ｓｈｅｎｋ（１９７４）

曾利用飞机平台搭载的成像设备，在１４ｋｍ 高度对

德克萨斯强对流云顶进行了９０ｍｉｎ的拍照。而在

２０世纪７０年代末和８０年代初，静止卫星上的１１

μｍ红外通道就被用来估计雷暴云的云顶高度（Ａｄ

ｌｅｒ，ｅｔａｌ，１９７９，１９８１；Ｒｅｙｎｏｌｄｓ，１９８０；Ｆｕｊｉｔａ，

１９８２）。但早期静止卫星上红外探测的水平分辨率

低，无法识别尺度较小的穿透性对流。此外，对流层

顶以上高度云顶亮温与云顶高度的关系复杂，因为

此处云温与环境温度不再是平衡关系。为此，Ａｄｌｅｒ

等（１９８３）利用飞机搭载高分辨率可见光和红外辐射

计，通过云上飞行对穿透性对流进行了观测，发现卫

星上１１μｍ通道观测的雷暴云顶亮温比机载相同

通道观测的高。

地面测雨雷达也是间接了解云顶高度的手段之

一。Ｃｏｎｗａｙ等（１９９３）利用多普勒雷达探测结果分

析科罗拉多风暴中冰雹成长过程时，发现大于３０

ｄＢｚ的回波高度在１２ｋｍ左右。Ｓｐｒａｔｔ等（１９９７）用

统计方法就佛罗里达州龙卷风回波特征进行了分

析，指出５５—５９ｄＢｚ回波对应的回波顶高度变化大

多数在 １０．７—１１．９ｋｍ，最大回波顶高可接近

１５ｋｍ。Ｋｎｕｐｐ等（１９９８）对北阿拉巴马地区低空切

变环境中的中小尺度强对流的回波结构分析表明，

２０ｄＢｚ回波高度在１２ｋｍ左右，而５ｄＢｚ回波顶的

高度约１４ｋｍ，这一高度与地球静止业务环境卫星

（ＧＯＥＳ）红外反演的云顶高度相当。中国学者在青

藏高原科学试验时，就高原地区的对流高度进行了

研究，如秦宏德等（１９８４）通过对那曲７１１天气雷达

探测结果的分析，发现１９７９年夏季那曲对流降水回

波顶高平均可达８ｋｍ，最大回波顶高度则达１３．７

ｋｍ。利用热带测雨卫星（ＴＲＭＭ）测雨雷达探测结

果，Ａｌｃａｌａ等（２００２）指出１９９８、１９９９年１和７月间

约５％的深对流降水（约占总对流降水的１．５％）为

穿透性对流。

２００６年４月２８日升空的云卫星（ＣｌｏｕｄＳａｔ）上

搭载的云廓线雷达，为测量云顶高度提供了新的手

段。最近的研究表明夏季亚洲季风区对流系统云顶

可达１７ｋｍ（Ｈａｙｎｅｓ，ｅｔａｌ，２００７），在副热带至中纬
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度锋面附近的对流云顶高度也可接近１５ｋｍ，但并

没有穿透对流层顶（Ｐｏｓｓｅｌｔ，ｅｔａｌ，２００８）。测云雷

达对台风的探测表明，台风云墙附近云顶高达１７

ｋｍ，台风眼云顶高度在１５ｋｍ左右，而外螺旋雨带

云顶高度低于１５ｋｍ（Ｍｉｔｒｅｓｃｕ，ｅｔａｌ，２００８）。但

是，由于云卫星搭载的云廓线雷达只能进行星下点

探测，不能做星下点两侧扫描观测，因此，其逐轨的

探测效率有限。只有随着该雷达探测数据的积累，

才能从统计学角度来认识云顶高度特征。

由于ＴＲＭＭ测雨雷达已经运行了１１年有余，

积累了大量有关降水云的资料。利用这些资料，学

者们进行了大量降水云特征方面的研究（Ｌｉｕ，ｅｔａｌ，

２００１；Ｆｕ，ｅｔａｌ，２００３ａ，２００３ｂ，２００６，２００７；傅云飞

等，２００３；郑媛媛等，２００４；何文英等，２００６，Ｌｉｕ，ｅｔ

ａｌ，２００７）。最近，傅云飞等（２００８）就ＴＲＭＭ测雨雷

达１０年的探测结果，对亚洲对流和层云降水分布、

出现频次及垂直结构进行了分析。作为前面研究的

继续，本文仍就 ＴＲＭＭ 测雨雷达１０年的探测结

果，试图揭示夏季亚洲对流与层云降水雨顶高度分

布的气候特点、雨顶高度与地表降水强度的关系以

及雨顶高度日变化特征，为模式模拟的雨顶高度结

果提供观测事实依据。

２　资料和方法

本文所用的２Ａ２５资料是戈达德空间飞行中心

发布的ＴＲＭＭ标准资料。２Ａ２５是由ＴＲＭＭ测雨

雷达测得回波信号经反演所得的轨道三维降水率

（因ＴＲＭＭ测雨雷达探测灵敏度为１７ｄＢｚ，故该资

料的精度在０．４ｍｍ／ｈ左右，Ｓｃｈｕｍａｃｈｅｒ，ｅｔａｌ，

２００３），即２Ａ２５给出了逐条轨道上的降水率；２Ａ２５

资料的空间水平分辨率约为４．５ｋｍ ，垂直分辨率

为０．２５ｋｍ。根据ＴＲＭＭ 测雨雷达的降水反演方

案（Ｓｔｅｉｎｅｒ，ｅｔａｌ，１９９５；Ａｗａｋａ，ｅｔａｌ，１９９７），２Ａ２５

中还提供了降水类型的信息：对流降水、层云降水和

其他类型降水。简言之，如果测雨雷达回波在冻结

层出现亮带，则该降水垂直廓线定义为层云降水廓

线；如果测雨雷达回波无亮带，但回波信号一旦出现

超过３９ｄＢｚ，该廓线则定义为对流降水廓线。非上

述两种情况的降水廓线定义为其他降水类型。

ＴＲＭＭ测雨雷达探测所给出的降水廓线资料为揭

示热带和副热带的降水类型分布、降水结构特点提

供了前所未有的机会（傅云飞等，２００８）。

本文使用的 ２Ａ２５ 资料时间长度达 １０ 年

（１９９８—２００７年），选取夏季６、７、８月数据，研究范

围为亚洲地区（０°—４０°Ｎ，６０°—１６０°Ｅ）。根据测雨

雷达探测原理和ＴＲＭＭ测雨雷达自上向下的探测

特点，定义ＴＲＭＭ 测雨雷达天线接收的第１个回

波信号所对应的高度为降水云雨顶高度。显然，雨

顶高度不是云顶高度，因为云粒子比雨粒子尺度小，

对于ＴＲＭＭ测雨雷达２．２ｃｍ的波长而言，云粒子

也不能产生回波，故雨顶高度比云顶高度低（傅云飞

等，２００５）。本文给出的雨顶高度为２．２ｃｍ波长雷

达可分辨的最大高度，如果雷达波长减小或增大，则

相应的雨顶高度会增高或降低。此外，本文中的雨

顶高度为相对海平面的绝对高度，而不是相对地表

的高度，因此，对于相同雨顶高度的高原与平原降水

云，两地区降水云的厚度必然不同，这里对云厚度问

题不做讨论。

在做大范围平面图时，将逐日逐轨道资料处理

到０．５°格点上，以方便作图。傅云飞等（２００８）在对

１０年冬夏季ＴＲＭＭ测雨雷达在亚洲探测的总样本

进行分析时，指出０．５°格点上ＴＲＭＭ 测雨雷达测

得的总样本数量之大，足以具有统计意义，因此，本

研究结果也同样具有可靠性。此外，在研究降水日

变化时，将时间换算成地方时，并将２４ｈ分成６段：

午夜（２２时至次日２时）、凌晨（２—６时）、上午（６—

１０时）、正午（１０—１４时）、午后（１４—１８时）和傍晚

（１８—２２时），分别进行统计。地表降水频次和强度

定义见文献（傅云飞等，２００８）。

３　结　果

３．１　个例分析

为对雨顶高度有感性认识，选取 ＴＲＭＭ 测雨

雷达在中国东部大陆和东海探测的两个降水个例：

准静止锋面降水系统（２００８年６月１６日１７时３８

分（世界时，下同）和台风降水系统（２００５年７月１７

日０３时５８分），给出其近地面降水率分布（图１）。

从图１可见，中国东部大陆锋面降水呈东北—西南

走向的带状分布，长约５００ｋｍ，宽约５０ｋｍ，带状降

水强度约为１０ｍｍ／ｈ，分布比较均匀，带状两侧也

存在小片的弱降水区；台风降水系统范围则超过

６００ｋｍ，测雨雷达探测结果清楚地给出了台风眼

（２２°Ｎ，１２５°Ｅ）、眼壁强降水区（强度近１００ｍｍ／ｈ）、

内螺旋雨带（强度约１０—８０ｍｍ／ｈ）、外螺旋雨带
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（最强降水可超过１００ｍｍ／ｈ、多数降水强度小于１０

ｍｍ／ｈ），以及内螺旋与外螺旋雨带间的层云降水区

和零星降水区。为表现这两个不同降水系统的雨顶

高度特点，给出了沿带状锋面降水系统的降水率随

高度的分布（图２ａ）和沿台风中心的降水率剖面（图

２ｂ），可以看出，该锋面降水系统雨顶的最高高度接

近１０ｋｍ，多数降水的雨顶高度在８—９ｋｍ；但台风

降水的最大雨顶高度则超过１０ｋｍ（多集中在眼壁

区和内螺旋强降水区），内螺旋外侧的层云降水区雨

顶高度约８ｋｍ。

　　从这两个降水系统雨顶高度的平面分布（图３）

可以清楚地看到，锋面降水系统的雨顶高度多分布

在７—１０ｋｍ，边缘降水的雨顶高度则多分布在４—

７ｋｍ；对于台风降水系统而言，其眼壁处雨顶高度

最高，并逐渐向外降低，内螺旋与外螺旋之间降水雨

顶高度小于８ｋｍ，而外螺旋雨带雨顶高度又升高，

可达１０ｋｍ。台风雨顶高度分布的这种特点与台风

云系内部热动力特点一致，如眼壁云墙处对流是台

风系统中最强盛位置，故其雨顶最高（云顶也一定最

高）；自内螺旋雨带向外是对流降水向层云降水过渡

区，故雨顶高度也自内螺旋雨带向外降低；而台风外

螺旋雨带多是台风气团与环境气团的交汇区，温、湿

度水平梯度大（可能相当锋区），故这里的对流很活

跃并发展强盛，雨顶高度自然也高。

由以上分析可知，不同降水系统的降水云雨顶

高度有所不同；即便是同一降水系统，其系统内不同

部位的雨顶高度也存在差异；相对而言，层云降水系

统内的雨顶高度分布比较均匀，而对流降水系统内

的雨顶高度分布不均匀。

图１　测雨雷达探测的（ａ）２００８年６月１６日１７时３８分中国东部大陆准静止锋面降水

和（ｂ）２００５年７月１７日０３时５８分台风降水系统的近地面降水率分布

Ｆｉｇ．１　Ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｓｏｆｎｅａｒｓｕｒｆａｃｅｒａｉｎｒａｔｅ，ｄｅｔｅｃｔｅｄｂｙＴＲＭＭｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｒａｄａｒ，ａｓｓｏｃｉａｔｅｄｗｉｔｈ

（ａ）ｔｈｅｑｕａｓｉｓｔａｔｉｏｎａｒｙｆｒｏｎｔｉｎｔｈｅｅａｓｔｐａｒｔｏｆｍａｉｎｌａｎｄａｔ１７：３８ＵＴＣＪｕｎｅ１６２００８

ａｎｄ（ｂ）ｔｈｅｔｙｐｈｏｏｎｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｓｙｓｔｅｍａｔ０３：５８ＵＴＣＪｕｌｙ１７２００５

图２　沿准静止锋面降水系统（ａ）和沿台风中心（ｂ）的降水率随高度的分布 （色标同图１）

Ｆｉｇ．２　Ｒａｉｎｒａｔｅｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｓｗｉｔｈｔｈｅａｌｔｉｔｕｄｅａｌｏｎｇ（ａ）ｔｈｅｑｕａｓｉｓｔａｔｉｏｎａｒｙｆｒｏｎｔａｎｄ

（ｂ）ｔｈｅｃｅｎｔｅｒｏｆｔｙｐｈｏｏｎ（ＴｈｅｃｏｌｏｕｒｂａｒｉｓｔｈｅｓａｍｅａｓｔｈａｔｉｎＦｉｇ．１）
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图３　锋面降水（ａ）和台风降水（ｂ）雨顶高度的平面分布

Ｆｉｇ．３　Ｈｏｒｉｚｏｎｔａｌｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｓｏｆｔｈｅｓｔｏｒｍｔｏｐａｌｔｉｔｕｄｅｆｏｒ（ａ）ｔｈｅｑｕａｓｉｓｔａｔｉｏｎａｒｙｆｒｏｎｔａｎｄ（ｂ）ｔｈｅｔｙｐｈｏｏｎ

３．２　统计分析

为了分析夏季亚洲对流降水系统与层云降水的

雨顶高度各自在统计学上的特点以及两者之间究竟

存在多大差异，分别给出了夏季亚洲地区这两种降

水云雨顶平均高度和均方差分布（图４和图５）。可

见青藏高原地区的对流降水平均雨顶高度均超过

１０ｋｍ，最大高度超过１２ｋｍ（位于青藏高原南部），

均方差为１．５—２．５ｋｍ。此外，伊朗高原东部的对

流降水雨顶平均高度也均超过９ｋｍ，其中，近４０％

以上面积的平均雨顶高度超过１０ｋｍ。统计表明

（表１），青藏高原主体上的对流降水雨顶均值高度

为１１．１２ｋｍ，相应的平均降水率为９．２ｍｍ／ｈ。在

中国东部平原地区，对流降水雨顶平均高度约８—

１０ｋｍ，均值高度为８．８６ｋｍ，相应平均雨强为

图４　夏季亚洲地区对流降水（ａ）和层云降水（ｂ）雨顶高度的均值分布

Ｆｉｇ．４　Ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｓｏｆｔｈｅｍｅａｎａｌｔｉｔｕｄｅｆｏｒ（ａ）ｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅａｎｄ（ｂ）ｓｔｒａｔｉｆｏｒｍｓｔｏｒｍｔｏｐｉｎｓｕｍｍｅｒＡｓｉａ

图５　夏季亚洲地区对流降水（ａ）和层云降水（ｂ）雨顶高度的均方差分布

Ｆｉｇ．５　Ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｓｏｆｔｈｅｒｏｏｔｍｅａｎｓｑｕａｒｅｆｏｒ（ａ）ｔｈｅｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅａｎｄ（ｂ）ｔｈｅｓｔｒａｔｉｆｏｒｍｓｔｏｒｍｔｏｐｉｎｓｕｍｍｅｒＡｓｉａ
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表１　亚洲典型地区对流降水、层云降水样本数、平均雨顶高度、平均雨强

Ｔａｂｌｅ１　Ｓａｍｐｌｅｓ，ｍｅａｎｓｔｏｒｍｔｏｐａｌｔｉｔｕｄｅｓａｎｄｍｅａｎｒａｉｎｒａｔｅｓｆｏｒｔｈｅｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅａｎｄ

ｓｔｒａｔｉｆｏｒｍｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｉｎｔｙｐｉｃａｌＡｓｉａｎｒｅｇｉｏｎｓ

地区 经度 纬度
对流降

水样本

层云降

水样本

平均对流

降水高度

（ｋｍ）

平均层云

降水高度

（ｋｍ）

平均对流

雨强

（ｍｍ／ｈ）

平均层云

雨强

（ｍｍ／ｈ）

印度 ７３°—８４°Ｅ １８°—２５°Ｎ １７０３０２ ４７０４９７ ８．０８ ７．３４ ９．０ ３．１

孟加拉湾 ８６°—９３°Ｅ １０°—１８°Ｎ １６４６７７ ３４１１６０ ７．５７ ７．４３ １１．５ ３．８

中国南海 １１０°—１１８°Ｅ ８°—１７°Ｎ １４０４１１ ３０５８５５ ７．７８ ７．５２ １０．４ ３．７

西太平洋暖池 １３０°—１５０°Ｅ １０°—２０°Ｎ ４３７５６０ １０５４４６３ ７．６６ ７．３４ ９．７ ３．７

中国东部平原 １１５°—１２０°Ｅ ３０°—３５°Ｎ ９２５７９ ２８５３８５ ８．８６ ７．４１ １１．５ ３．４

中国东南丘陵 １１５°—１２０°Ｅ ２５°—３０°Ｎ ５１０２８ １６４２４６ ８．３６ ７．２５ ９．８ ３．１

青藏高原 ８０°—１００°Ｅ ３０°—３５°Ｎ ７９０６７ ２６６７１３ １１．１２ ８．６２ ９．２ １．９

１１．５ｍｍ／ｈ，均方差超过２．５ｋｍ（甚至超过３ｋｍ），

可见这里的对流活动变化剧烈。中国东南丘陵地区

的对流降水雨顶平均高度为８—９ｋｍ，均值高度为

８．３６ｋｍ，相应平均雨强为９．８ｍｍ／ｈ，均方差为２—

３ｋｍ。在印度次大陆北部地区，其对流降水雨顶平

均高度为８—９ｋｍ，均值高度为８．０８ｋｍ，相应的平

均雨强９．０ｍｍ／ｈ。在洋面上，除印度西侧阿拉伯

海和印度次大陆以南（８°Ｎ以南）对流降水雨顶平均

高度低于７ｋｍ外，其他洋面地区的对流降水雨顶

平均高度相近，约为７—９ｋｍ，均方差为２—２．５

ｋｍ，如孟加拉湾的对流降水雨顶均值高度为

７．５７ｋｍ，平均雨强为１１．５ ｍｍ／ｈ；中国南海为

７．７８ｋｍ，平均雨强为１０．４ｍｍ／ｈ；西太平洋暖池为

７．６６ｋｍ，平均雨强为９．７ｍｍ／ｈ。

　　由以上数据可见，除青藏高原地区外，陆面上的

对流降水雨顶平均高度比洋面高；在陆面，以中国东

部平原对流降水雨顶平均最高，中国东南丘陵地区

次之，印度次大陆北部最低，这反映了陆面下垫面差

异对对流降水厚度的影响。相比之下，洋面上这类

降水雨顶的平均高度区域性变化小，这是洋面热状

态均匀的表现。

对于夏季亚洲地区的层云降水，除去青藏高原

地区外（注：高原地区层云降水多为弱对流降水，

Ｆｕ，ｅｔａｌ，２００６），这类降水雨顶的平均高度分布较

为均匀，陆面与洋面的差异较小。表１中的统计显

示，除去青藏高原地区外的６个区域降水雨顶的平

均高度均在７．４ｋｍ左右，且相应的平均雨强也相

近，为３．１—３．８ｍｍ／ｈ。此外，层云降水雨顶高度

的均方差变化是对流降水均方差的一半，前者仅

１—２ｋｍ，后者则在２ｋｍ以上。

从图５中还可以看到对流与层云降水的雨顶高

度均方差有较好的对应关系，即对流降水雨顶高度

均方差高值区（如中国东部大陆、青藏高原南侧至印

度北部地区）和低值区（如孟加拉湾东部、印度洋近

赤道地区）也对应层云降水雨顶高度均方差的高值

区和低值区。这说明对流降水与层云降水有着很密

切的关联，已有研究表明洋面对流降水减弱即演变

成层云降水（Ｈｏｕｚｅ，１９８１），但反过来，层云降水是

否也能发展成为对流降水还有待研究。

为细致地了解表１中亚洲７个典型地区对流降

水与层云降水雨顶高度的分布特点，给出这７个地

区两类降水雨顶高度的概率分布（图６）。对流降水

雨顶高度的概率分布表明（图６ａ），因青藏高原独特

地形，其上约７０％的雨顶高度分布在８—１２ｋｍ，１２

ｋｍ以上高度的对流降水概率超过１５％。中国东部

平原的对流降水雨顶高度概率分布较其他区域宽，

分布在３—１３ｋｍ，其中，约８０％的对流降水雨顶高

度分布于５—１０ｋｍ，约１０％的对流降水雨顶高度

高于１０ｋｍ。其他５个区域（印度次大陆北部、孟加

拉湾、中国南海、西太平洋暖池、中国东南丘陵）的对

流降水雨顶高度分布于３—１２ｋｍ，其中，约８０％分

布于５—９ｋｍ，约１０％高于９ｋｍ。

对于层云降水，青藏高原地区层云降水雨顶高度

分布在５—１１ｋｍ，但已有研究表明，这些层云降水多

为弱对流降水，这是ＴＲＭＭ测雨雷达降水类型识别

方案中存在不足造成的（Ｆｕ，ｅｔａｌ，２００７）。除高原地

区外，其他６个地区的层云降水雨顶高度概率分布均

表现为高度的一致性，即均分布于３—１０ｋｍ，其中，

５—８ｋｍ雨顶高度的层云降水占到７０％左右，而雨顶

高度高于８ｋｍ的层云降水占约１５％。

一般认为，云顶高度低于冻结层高度（约５ｋｍ）

的降水云为暖云，而雨顶高度高于１０ｋｍ的对流降

１４４傅云飞等：星载测雨雷达探测的夏季亚洲对流与层云降水雨顶高度气候特征　　　　　　　　 　　　 　　　　　　　　　



图６　印度次大陆北部、孟加拉湾、中国南海、西太平洋暖池、中国东部平原、

中国东南丘陵和青藏高原对流降水（ａ）和层云降水（ｂ）雨顶高度的概率分布

Ｆｉｇ．６　Ｐｒｏｂａｂｉｌｉｔｙｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｓｏｆｔｈｅｓｔｏｒｍｔｏｐａｌｔｉｔｕｄｅｆｏｒ（ａ）ｔｈｅｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅａｎｄ（ｂ）ｓｔｒａｔｉｆｏｒｍ

ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｉｎｔｈｅｎｏｒｔｈｐａｒｔｏｆＩｎｄｉａｎｓｕｂｃｏｎｔｉｎｅｎｔ（Ｉｎｄ），ｔｈｅＢａｙｏｆＢａｎｇａｌ（Ｂａｂ），ｔｈｅＳｏｕｔｈ

ＣｈｉｎａＳｅａ（ＳＣＳ），ｔｈｅｗａｒｍｐｏｏｌｏｆｔｈｅｗｅｓｔｅｒｎＰａｃｉｆｉｃｏｃｅａｎ（ＷａＰ），ｔｈｅｅａｓｔｅｒｎｐｌａｉｎｏｆＣｈｉｎａ

（ＥａＣ），ｔｈｅｓｏｕｔｈｅａｓｔｈｉｇｈｌａｎｄｏｆＣｈｉｎａ（ＳｅＣ）ａｎｄｔｈｅＴｉｂｅｔａｎＰｌａｔｅａｕ（Ｔｉｂ）

图７　３种不同雨顶高度对流降水（ａ．雨顶高度低于５ｋｍ，ｂ．雨顶高度５—１０ｋｍ，

ｃ．雨顶高度高于１０ｋｍ）和层云降水（ｄ．雨顶高度低于５ｋｍ，ｅ．雨顶高度５—８ｋｍ，

ｆ．雨顶高度高于８ｋｍ）占各自的比例分布

Ｆｉｇ．７Ｒａｔｉｏｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｓｏｆｔｈｅｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｆｏｒｔｈｅｔｈｒｅｅｄｉｆｆｅｒｅｎｔｔｏｐａｌｔｉｔｕｄｅｓ

（ａ．ｒａｉｎｔｏｐｌｏｗｅｒｔｈａｎ５ｋｍ，ｂ．ｒａｉｎｔｏｐｈｉｇｈｅｒｔｈａｎ５ｋｍｂｕｔｌｏｗｅｒｔｈａｎ１０ｋｍ，

ｃ．ｒａｉｎｔｏｐｈｉｇｈｅｒｔｈａｎ１０ｋｍ）ａｎｄｔｈｅｓｔｒａｔｉｆｏｒｍｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｆｏｒｔｈｅａｎｏｔｈｅｒｔｈｒｅｅｔｏｐａｌｔｉｔｕｄｅｓ

（ｄ．ｒａｉｎｔｏｐｌｏｗｅｒｔｈａｎ５ｋｍ，ｅ．ｒａｉｎｔｏｐｈｉｇｈｅｒｔｈａｎ５ｋｍｂｕｔｌｏｗｅｒｔｈａｎ８ｋｍ，

ｆ．ｒａｉｎｔｏｐｈｉｇｈｅｒｔｈａｎ８ｋｍ）ｔｏｔｈｅｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｔｏｔａｌｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ
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水云为穿透性对流。为此，将对流降水分成５ｋｍ

以下、５—１０ｋｍ和高于１０ｋｍ３种情况，前者代表

浅对流降水，后者则代表深对流（穿透性对流降水），

而雨顶高度５—１０ｋｍ则代表了介于两者之间的对

流降水（称为适中厚度对流降水）。同样，依据层云

降水雨顶高度的概率分布特点，将层云降水分成３

种情况，雨顶高度在５ｋｍ以下的层云降水代表了

浅层云降水，雨顶高度高于８ｋｍ则代表了深厚层

云降水，５—８ｋｍ表示了适中厚度的层云降水。

　　从上述定义的３种不同雨顶高度对流降水和层

云降水占各自比例的分布（图７）可以看到，浅对流

降水主要分布于洋面（图７ａ），西太平洋浅对流降水

占对流降水的比例小于２０％，但印度洋特别是阿拉

伯海，浅对流出现较多，占这些地区对流降水的近

３０％；浅对流降水出现在陆面的比例甚低，仅在印度

次大陆西岸、孟加拉湾东岸、中南半岛和中国中东部

及华南地区出现，且比例小于２０％。图７ｃ表明深

厚对流降水的比例约占对流降水比例的１０％—

４０％（高原除外）；陆地深厚对流降水比例高于洋面，

如中国东部平原地区是深厚对流的多发地（最高比

例可达４０％左右），中国西南、印度次大陆西部至伊

朗高原东部也是深厚对流的多发地，其所占比例约

达４０％。在洋面上，西太平洋至南海的深厚对流降

水比例较大，约占对流降水的２０％；印度次大陆东

部近海至孟加拉湾西部海域的深厚对流降水的比例

也在２０％左右，而这里是降水频率低值区（傅云飞

等，２００８）。青藏高原因地形抬升作用，这里出现深

厚对流降水的比例超过５０％，可见这里应该是对流

层大气对平流层大气发生作用的主要地区。对于适

中厚度对流降水，其占对流降水的比例最多，说明夏

季亚洲发生的对流降水雨顶高度多不超过１０ｋｍ；

在陆地适中厚度对流降水约占对流降水的６０％—

８０％（图７ｂ），甚至超过８０％（主要集中在青藏高原

南侧、东南侧和东侧）；洋面适中厚度对流降水比例

分布较均匀，多在７０％左右。

　　对于层云降水而言，浅层云降水比例甚少，大多

数地区浅层云降水比例在２０％以下，且分布具有很

强的区域性。图７ｄ中显示的浅层云降水主要出现

在１４０°Ｅ以东、１０°Ｎ以北洋面，热带印度洋和中国

东部平原这类降水超过１０％。而深厚层云降水比

例也有明显的区域性分布（图７ｆ），比例大于３０％的

深厚层云降水主要位于华南沿海、南海北部及台湾

以东洋面、孟加拉湾西部、青藏高原南侧和印度次大

陆北部；中国东部平原上深厚层云降水比例小于

３０％；青藏高原上深厚层云降水比例大于６０％，这

些层云降水实际上是弱对流降水（Ｆｕ，ｅｔａｌ，２００７）。

此外，亚洲雨顶高度在５—８ｋｍ的层云降水比例多

在６０％以上（图７ｅ），说明这一雨顶高度的层云降水

为亚洲主要的层云降水。

３．３　地表雨强与雨顶关系

以往的研究已经指出，云顶越高（云越厚），云产

生降水的概率越大（Ｂａｒｒｅｔｔ，１９７０；Ａｒｋｉｎ，ｅｔａｌ，

１９８９）。为了解雨顶高度与地表雨强的关系，将对流

降水分为弱对流降水（雨强小于５ｍｍ／ｈ）、强对流

降水（雨强大于１０ｍｍ／ｈ）和中等强度对流降水（雨

强介于强弱之间），类似地有弱层云降水（雨强小于

２．５ｍｍ／ｈ）、强层云降水（雨强大于５ｍｍ／ｈ）和中

等层云降水（雨强介于强弱之间）。图８为３种不同

强度降水对应的雨顶平均高度分布。就弱对流降水

而言（图８ａ），洋面近一半的对流降水雨顶平均高度

在７—８ｋｍ，剩余则在７ｋｍ以下；而陆面近７０％弱

对流降水的雨顶平均高度在７—８ｋｍ，青藏高原地

区弱对流降水雨顶平均高度均在９ｋｍ以上。对于

中等强度对流降水（图８ｂ），洋面约６０％的雨顶平均

高度在７．５—８．５ｋｍ；陆面雨顶平均高度较洋面高，

８．５—１０ｋｍ雨顶高度的比例占陆面８０％以上。强

对流降水洋面与陆面的差异更突显（图８ｃ），如陆面

９０％强对流降水雨顶平均高度超过９ｋｍ，尤其在中

国东部平原和西南至青藏高原东南侧地面，这些地

区的强对流降水雨顶平均高度甚至超过１０ｋｍ，因

此，这里发生穿透性对流的概率大，是研究对流层大

气对平流层大气作用的理想地点之一。在洋面，强

对流降水雨顶平均高度超过９ｋｍ的比例占洋面的

比例不足４０％，更多的强对流降水雨顶平均高度在

８．５—９ｋｍ；相对而言，南海中部、北部、西太平洋暖

池的强对流降水雨顶平均高度较高，９—１０ｋｍ高度

的强对流降水面积多。

对于层云降水而言，其弱降水相应的雨顶平均

高度多小于７．５ｋｍ（不论陆面还是洋面），主要集中

在青藏高原南侧至印度次大陆北部、孟加拉湾及其

３４４傅云飞等：星载测雨雷达探测的夏季亚洲对流与层云降水雨顶高度气候特征　　　　　　　　 　　　 　　　　　　　　　



图８　３种不同强度降水对应的平均雨顶高度分布

（ａ．弱对流降水，雨强小于５ｍｍ／ｈ；ｂ．中等强度对流降水，雨强介于强弱之间；

ｃ．强对流降水，雨强大于１０ｍｍ／ｈ；ｄ．弱层云降水，雨强小于２．５ｍｍ／ｈ；

ｅ．中等层云降水，雨强介于强弱之间；ｆ．强层云降水，雨强大于５ｍｍ／ｈ）

Ｆｉｇ．８　Ｍｅａｎａｌｔｉｔｕｄｅｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｓｏｆｔｈｅｒａｉｎｔｏｐｆｏｒｗｅａｋ，ｍｏｄｅｒａｔｅａｎｄｈｅａｖｙｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅａｎｄｓｔｒａｔｉｆｏｒｍ

ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｓ（ａ．ｗｅａｋｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅ，ｒａｉｎｒａｔｅｌｅｓｓｔｈａｎ５ｍｍ／ｈ；ｂ．ｍｏｄｅｒａｔｅｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅ，ｒａｉｎｒａｔｅｇｒｅａｔｅｒ

ｔｈａｎ５ｍｍ／ｈｂｕｔｌｅｓｓｔｈａｎ１０ｍｍ／ｈ；ｃ．ｈｅａｖｙｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅ，ｒａｉｎｒａｔｅｇｒｅａｔｅｒｔｈａｎ１０ｍｍ／ｈ；ｄ．ｗｅｅｋ

ｓｔｒａｔｉｆｏｒｍ，ｒａｉｎｒａｔｅｌｅｓｓｔｈａｎ２．５ｍｍ／ｈ；ｅ．ｍｏｄｅｒａｔｅｓｔｒａｔｉｆｏｒｍ，ｒａｉｎｒａｔｅｇｒｅａｔｅｒｔｈａｎ２．５ｍｍ／ｈ

ｂｕｔｌｅｓｓｔｈａｎ５ｍｍ／ｈ；ｆ．ｈｅａｖｙｓｔｒａｔｉｆｏｒｍ，ｒａｉｎｒａｔｅｇｒｅａｔｅｒｔｈａｎ５ｍｍ／ｈ）

西部、南海和菲律宾以东洋面，中国陆地出现这种弱

层云降水的雨顶高度多在７ｋｍ以下（图８ｄ）；图８ｅ

表明亚洲约７０％以上中等降水强度的层云降水雨

顶平均高度在７．５—８ｋｍ左右，且这类降水的雨顶

平均高度不表现陆地与洋面的差异；亚洲大多强层

云降水雨顶的平均高度高于８．５ｋｍ，且洋面与陆面

也无明显差异。因此可见，中等强度和强层云降水

雨顶的平均高度与下垫面关系不大。

　　为了揭示雨顶高度与地表雨强之间的关系，对表

１所列７个区域雨顶高度和地表雨强的关系进行统

计，分别给出对流降水（图９）和层云降水（图１０）雨顶

高度平均值及方差随地表雨强变化的散点图。可以

看出，随着地面雨强的增大，雨顶平均高度不断增高，

尤其对流降水地面雨强在２０ｍｍ／ｈ以下（层云雨强

小于５ｍｍ／ｈ）时，雨顶平均高度随降水率增大而明显

升高；随着降水率的继续增大（如对流雨强超过４０

ｍｍ／ｈ，层云雨强超过６ｍｍ／ｈ），雨顶平均高度变化很

小，说明此时降水云顶已经到达极限高度，这时降水

率的增大已不仅仅取决于降水云的厚度。此外，图９

和图１０还表明，对于给定地表雨强，对流降水云雨顶

高度变化范围大，可达４—５ｋｍ，而层云降水雨顶高

度变化范围相对小，约在３ｋｍ左右，说明对流降水云

雨顶高度起伏变化大，因为对流降水云内流场变化剧

烈，而层云内流场相对均匀。
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图９　７个区域对流降水雨顶高度平均值及方差随地表雨强变化的散点图　　

（ａ．印度次大陆北部，ｂ．孟加拉湾，ｃ．中国南海，ｄ．西太平洋暖池，　　

ｅ．中国东部平原，ｆ．中国东南丘陵，ｇ．青藏高原）　　

Ｆｉｇ．９　Ｓｃａｔｔｅｒｉｎｇｐｌｏｔｓｏｆｔｈｅｍｅａｎａｌｔｉｔｕｄｅｏｆｒａｉｎｔｏｐｓａｎｄｔｈｅｉｒｒｏｏｔ　　

ｍｅａｎｓｑｕａｒｅａｇａｉｎｓｔｔｈｅｓｕｒｆａｃｅｒａｉｎｒａｔｅｆｏｒｔｈｅｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ　　

（ａ．Ｉｎｄｉａｎｓｕｂｃｏｎｔｉｎｅｎｔ，ｂ．ｔｈｅＢａｙｏｆＢｅｎｇａｌ，ｃ．ＳｏｕｔｈＣｈｉｎａＳｅａ，ｄ．ｔｈｅｗａｒｍ　　

ｐｏｏｌｏｆｔｈｅｗｅｓｔｅｒｎＰａｃｉｆｉｃｏｃｅａｎ，ｅ．ｔｈｅｅａｓｔｐｌａｉｎｏｆＣｈｉｎａ，ｆ．ｔｈｅ　　

ｓｏｕｔｈｅａｓｔｈｉｇｈｌａｎｄｏｆＣｈｉｎａ，ｇ．ｔｈｅＴｉｂｅｔａｎＰｌａｔｅａｕ）　　

　　为了探讨平均雨顶高度与地表平均雨强之间

的关系，给出了中国东部平原对流降水和层云降水

平均雨顶高度随地表平均降水率的散点图及二次函

数拟合曲线（图１１），可以看出拟合曲线基本表征

了平均雨顶高度与地表平均雨强的关系。两者的相

关性为９７．２％（对流降水）和９９．７％（层云降水）。

因此，平均雨顶高度随地表平均雨强的变化可表示

为

犎 ＝犎０＋犪犚＋犫犚
２

式中，犎 为降水云雨顶平均高度（ｍ），犚为地表平均

雨强。犎０ 为常数，犪、犫为系数（表２），表２的最小相

关系数大于０．９４６（对流降水）和０．９９０（层云降水），

说明平均雨顶高度与平均地表雨强存在很好的二次

函数关系，这一关系可能对模式中的降水参数化具

有帮助。

３．４　雨顶高度日变化

Ｙｕ等（２００７）、Ｌｉ等（２００８）利用地面雨量计资

料对中国降水日变化进行了分析，指出中国西南地

区和东南地区的降水日变化有截然不同的平均气候

特征和季节特征，东南地区的降水主要集中出现在

下午，西南和长江中上游地区多在午夜至清晨达到

降水最大值，而长江中下游和江淮地区则呈现出清

晨、午后双峰并存的特征。由于 ＴＲＭＭ 卫星是一

颗非太阳同步卫星，其探测结果可以用于日变化研

究。利用ＴＲＭＭ测雨雷达探测结果对中国南方地

区对流和层状云降水的地表雨强和降水廓线日变化

研究表明，层状云降水的雨强和降水廓线的最大值

在东南地区多出现在傍晚，而在西南地区多出现在

午夜至凌晨（Ｙｕ，ｅｔａｌ，２００９）。

　　为了解亚洲降水日变化情况，给出对流降水与
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图１０　７个区域层云降水雨顶高度平均值及　　

方差随地表雨强变化的散点图　　

（ａ．印度次大陆北部，ｂ．孟加拉湾，　　

ｃ．中国南海，ｄ．西太平洋暖池，　　

ｅ．中国东部平原，ｆ．中国东南丘陵，ｇ．青藏高原）　　

Ｆｉｇ．１０　ＡｓｉｎＦｉｇ．９ｂｕｔｆｏｒｔｈｅ　　

ｓｔｒａｔｉｆｏｒｍｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ　　

图１１　中国东部平原对流降水（ａ）和层云降水（ｂ）平均雨顶高度随地表平均

降水率的散点图及二次函数拟合曲线

Ｆｉｇ．１１　Ｓｃａｔｔｅｒｉｎｇｐｌｏｔｓｏｆｔｈｅｍｅａｎａｌｔｉｔｕｄｅｏｆｒａｉｎｔｏｐｓａｎｄ

ｔｈｅｉｒｒｏｏｔｍｅａｎｓｑｕａｒｅａｇａｉｎｓｔｔｈｅｓｕｒｆａｃｅｒａｉｎｒａｔｅｆｏｒｔｈｅｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅ（ａ）ａｎｄ

ｓｔｒａｔｉｆｏｒｍ（ｂ）ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｉｎｔｈｅｅａｓｔｅｒｎｐｌａｉｎｏｆＣｈｉｎａ

ｏｖｅｒｌａｐｐｅｄｗｉｔｈｔｈｅｆｉｔｔｅｄｃｕｒｖｅｉｎｑｕａｄｒａｔｉｃｆｕｎｃｔｉｏｎ
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表２　亚洲典型地区对流降水和层云降水平均雨顶高度

随地表平均降水率二次函数关系变化的系数

Ｔａｂｌｅ２　Ｃｏｅｆｆｉｃｉｅｎｔｓｏｆｑｕａｄｒａｔｉｃｒｅｇｒｅｓｓｉｏｎｂｅｔｗｅｅｎｍｅａｎｓｔｏｒｍｔｏｐａｌｔｉｔｕｄｅｓａｎｄｍｅａｎｓｕｒｆａｃｅ

ｒａｉｎｒａｔｅｓｆｏｒｔｈｅｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅａｎｄｓｔｒａｔｉｆｏｒｍｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｉｎｔｙｐｉｃａｌＡｓｉａｎｒｅｇｉｏｎｓ

降水类型 区域 犎０（ｍ） 犪 犫 相关系数

对流降水 印度 ７．０７１９ ０．１３１２ －０．００１４ ０．９８１

孟加拉湾 ６．６１６２ ０．１１２５ －０．００１３ ０．９９１

中国南海 ６．８３６９ ０．１２０２ －０．００１３ ０．９９０

西太平洋暖池 ６．７６８１ ０．１２７８ －０．００１５ ０．９８８

中国东部平原 ７．６４５７ ０．１３５７ －０．００１６ ０．９７２

中国东南丘陵 ７．２５９６ ０．１３６２ －０．００１４ ０．９４６

青藏高原 ９．９７９６ ０．１５６２ －０．００２０ ０．９５０

层云降水 印度 ６．４４２ ０．４０６ －０．０２３ ０．


９９８

孟加拉湾 ６．７４８ ０．２８７ －０．０１５ ０．９９７

中国南海 ６．７３８ ０．３３３ －０．０１８ ０．９９９

西太平洋暖池 ６．４４６ ０．３８２ －０．０２０ ０．９９８

中国东部平原 ６．３５６ ０．４６６ －０．０２７ ０．９９７

中国东南丘陵 ６．２５１ ０．４５２ －０．０２５ ０．９９７

青藏高原 ７．７１５ ０．５６６ －０．０３１ ０．９９０

图１２　对流降水（ａ、ｂ、ｃ）与层云降水（ｄ、ｅ、ｆ）频次（ａ、ｄ）、强度（ｂ、ｅ）和

雨顶高度（ｃ、ｆ）日变化峰值出现时间分布

Ｆｉｇ．１２　Ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｓｏｆｔｈｅｄｉｕｒｎａｌｐｅａｋｉｎｔｈｅｌｏｃａｌｔｉｍｅｆｏｒｔｈｅｆｒｅｑｕｅｎｃｙ（ａ，ｄ），

ｉｎｔｅｎｓｉｔｙ（ｂ，ｅ）ａｎｄｒａｉｎｔｏｐａｌｔｉｔｕｄｅ（ｃ，ｆ）ｆｏｒｔｈｅｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅ（ａ，ｂ，ｃ）ａｎｄ

ｓｔｒａｔｉｆｏｒｍ（ｄ，ｅ，ｆ）ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ
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层云降水频次、强度和雨顶高度日变化峰值出现时

间的分布（图１２）。就对流降水而言（图１２ａ、ｂ、ｃ），

在青藏高原及中国东部大陆、华南、中南半岛及印度

次大陆的多数地区，降水频次、降水强度和最高雨顶

的峰值均出现在午后至傍晚，但在中国四川盆地、青

藏高原东南横断山脉的西南侧谷地地区及青藏高原

南坡附近，对流降水频次、降水强度和最高雨顶峰值

均出现在凌晨。与陆面降水明显日变化相比，洋面

对流降水频次、降水强度和雨顶日变化峰值分布似

乎显得杂乱，但洋面岛屿上降水日变化峰值基本上

出现在午后；而水面上的降水频次、强度及雨顶高度

峰值多出现在正午至傍晚这段时间；孟加拉湾对流

降水日变化峰值具有非常独特的分布，其中部降水

频次、强度及雨顶高度峰值出现在正午至午夜，而靠

近陆地附近洋面的降水日变化峰值出现在凌晨至上

午，海岸陆面上降水日变化峰值则出现在正午至午

后。近岸洋面和陆面降水日变化峰值时间恰好反映

了海陆风环流日变化特点；这种海岸附近降水日变

化峰值出现时间特点在北部湾、印度次大陆西岸、洋

中岛屿均可见。

　　对于层云降水日变化（图１２ｄ、ｅ、ｆ），陆面降水

频次、降水强度和雨顶高度峰值也多出现在午后和

傍晚，如青藏高原、华南丘陵、中南半岛南部。如对

照这些地区对流降水日变化峰值出现时间，可以看

到上述地区对流降水日变化峰值时间比层云降水峰

值时间稍早，如华南地区对流降水日变化峰值在午

后，层云降水日变化峰值则多出现在傍晚，说明这些

层云降水很可能是对流降水演变而来。此外，四川

盆地、青藏高原南侧经青藏高原东南至中南半岛东

北部，层云降水日变化峰值表现了比对流降水更明

显的夜雨特征，这些地区的层云降水峰值发生在凌

晨。在洋面上，层云降水具有相同日变化峰值时间

的面积比对流降水相应的大，这是因为层云降水面

积大于对流降水面积的缘故，因此洋面层云降水日

变化峰值的整体性好。

为了进一步了解降水日变化区域性特征，图１３

和１４分别给出了印度次大陆、孟加拉湾、中国南海、

西太平洋暖池、中国东部平原、华南丘陵、青藏高原

和四川盆地对流降水和层云降水频次、降水强度和

降水雨顶高度日循环。图１３表明洋面对流降水日

图１３　各区域的对流降水频次、降水强度和降水雨顶高度日循环

（ａ．印度次大陆，ｂ．孟加拉湾，ｃ．中国南海，ｄ．西太平洋暖池，ｅ．中国东部平原，ｆ．华南丘陵，ｇ．青藏高原，ｈ．四川盆地）

Ｆｉｇ．１３　Ｄｉｕｒｎａｌｃｙｃｌｅｏｆｔｈｅｆｒｅｑｕｅｎｃｙ，ｉｎｔｅｎｓｉｔｙａｎｄｒａｉｎｔｏｐａｌｔｉｔｕｄｅｆｏｒｔｈｅｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ

（ａ．Ｉｎｄｉａｎｓｕｂｃｏｎｔｉｎｅｎｔ，ｂ．ｔｈｅＢａｙｏｆＢｅｎｇａｌ，ｃ．ｔｈｅＳｏｕｔｈＣｈｉｎａＳｅａ，ｄ．ｔｈｅｗａｒｍｐｏｏｌｏｆｔｈｅｗｅｓｔｅｒｎＰａｃｉｆｉｃｏｃｅａｎ，

ｅ．ｔｈｅｅａｓｔｐｌａｉｎｏｆＣｈｉｎａ，ｆ．ｔｈｅｓｏｕｔｈｅａｓｔｈｉｇｈｌａｎｄｏｆＣｈｉｎａ，ｇ．ｔｈｅＴｉｂｅｔａｎＰｌａｔｅａｕ，ｈ．ＳｉｃｈｕａｎＢａｓｉｎ）
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循环变化较陆地明显偏弱，如孟加拉湾和中国南海

分别表现为正午前后和凌晨至上午的日变化峰值，

而西太平洋暖池降水基本没有出现日循环。但洋面

层云降水日循环就相对明显，图１４ｂ表明孟加拉湾

层云降水日循环分别在地方时０８和１４时出现次峰

和主峰值，其中这个主峰值出现时间较对流降水日

循环峰值晚１ｈ左右；南海层云降水日循环峰值出

现时间也基本与该地对流降水的一致，但振幅较大；

西太平洋暖池层云降水日循环在地方时０９和１７时

分别出现次峰和主峰值，但幅度小。

图１４　各区域层云降水频次、降水强度和降水雨顶高度日循环

（ａ．印度次大陆，ｂ．孟加拉湾，ｃ．中国南海，ｄ．西太平洋暖池，

ｅ．中国东部平原，ｆ．华南丘陵，ｇ．青藏高原，ｈ．四川盆地）

Ｆｉｇ．１４　ＡｓｉｎＦｉｇ．１３ｂｕｔｆｏｒｔｈｅｓｔｒａｔｉｆｏｒｍｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ

　　陆面，对流降水和层云降水都表现出显著的日

循环特点，如印度次大陆的对流降水日循环主峰和

次峰分别出现在地方时１５和０２时，层云降水日循

环也相应出现两个峰值，但两个峰值幅度相似，只是

峰值时间宽度宽；又如中国东部平原的对流降水日

循环表现出地方时０６时次峰和１５时主峰，但层云

降水仅在０７时出现日循环单峰，这与地基雨量计测

量结果基本一致，Ｙｕ等（２００７）和Ｌｉ等（２００８）指出

长江中下游和江淮地区降水呈现清晨和午后双峰特

点；此外，从图１３ｅ和图１４ｅ中可以看到夏季中国东

部平原午后对流降水演变成层云降水的概率小，而

凌晨对流降水很可能就演变成层云降水；中国华南

丘陵地区降水日循环表现了对流降水的单峰（地方

时１５时）和层云降水的双峰（地方时１５和２１时），

层云降水１５时峰值与对流降水单峰时间一致，表明

此时该地区可能为混合降水的特点，而２１时层云降

水峰值很可能与局地环流变化、大气整层稳定度变

化等因素有关。

降水日循环以青藏高原最为显著，其对流降水

与层云降水的频次、强度和雨顶高度均表现出一致

的单峰特点，它们分别出现在地方时１５和１７时，即

层云降水峰值比对流降水峰值晚２ｈ（图１３ｇ和图

１４ｇ）。由于青藏高原上大部分层云降水为弱对流降

水（Ｆｕ，ｅｌａｔ，２００６），因此，可以认为对流降水逐渐

演变成弱对流降水。众所周知，中国四川盆地及其

附近多夜雨（所谓巴山夜雨），从图１３ｈ和图１４ｈ给

出的四川盆地对流降水与层云降水频次、强度和雨

顶高度日循环曲线也可以看出，该地对流降水频次、

强度和雨顶高度峰值出现在地方时００时前后，而层

云降水的这些峰值持续时间长（自地方时００—０６
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时），这些均与已有的研究结果相符，这也检验了

ＴＲＭＭ测雨雷达探测结果的可靠性。

４　结　论

降水云云顶和雨顶高度变化既反映云内动力热

力结构，又折射云内微物理过程变化，故云顶高度和

雨顶高度也是一个重要的云参数。通常云高度可以

通过测云雷达探测和卫星红外遥感反演得到，而雨

顶高度只能通过天气雷达探测获得。由于天气雷达

分布和探测距离的局限性，人们对亚洲范围内雨顶

高度的气候特征尚缺乏了解。本文利用ＴＲＭＭ 测

雨雷达（波长２．２ｃｍ）１０年的探测结果，对夏季亚洲

对流降水与层云降水雨顶高度分布、雨顶高度与地

表降水强度的关系、雨顶高度日变化特征进行了研

究，取得的主要研究结果如下。

（１）青藏高原地区约７０％的对流降水雨顶平均

高度分布在８—１２ｋｍ，而高于１２ｋｍ的比例超过

１５％；在非高原地区，中国东部平原对流降水雨顶平

均高度最高，且高度概率分布较其他区域宽，其中雨

顶高度分布在５—１０ｋｍ 的比例约８０％、高于１０

ｋｍ的比例约１０％；印度次大陆北部、孟加拉湾、中

国南海、西太平洋暖池、中国东南丘陵地区的对流降

水雨顶平均高度多分布在５—９ｋｍ（比例约８０％）、

高于９ｋｍ的比例约１０％。洋面与陆面相比的结果

表明，前者的对流降水雨顶平均高度比后者低。

（２）就夏季亚洲层云降水的雨顶平均高度而

言，洋面和陆面没有明显差异；层云降水雨顶高度都

分布于３—１０ｋｍ，其中雨顶高度在５—８ｋｍ的比例

约７０％，雨顶高度高于８ｋｍ的比例约１５％。

（３）夏季亚洲浅对流降水主要分布于１４０°Ｅ以

东、１０°Ｎ以北洋面、热带印度洋和中国东部平原，其

比例约１０％。亚洲深厚对流降水主要发生在陆面，

中国东部平原和西南地区、印度次大陆西部至伊朗

高原东部是深厚对流多发地，其比例达４０％左右。

深厚层云降水主要位于华南沿海、南海北部及台湾

以东洋面、孟加拉湾西部、青藏高原南侧印度次大陆

北部，其比例大于３０％。

（４）洋面和陆面的多数弱对流降水的雨顶平均

高度在７—８ｋｍ；青藏高原地区弱对流降水雨顶平

均高度均在９ｋｍ以上。洋面和陆面多数中等强度

对流降水的雨顶平均高度分别分布在７．５—８．５ｋｍ

和８．５—１０ｋｍ。洋面和陆面的强对流降水雨顶高

度差异突显，陆面约９０％的强对流降水雨顶平均高

度在９ｋｍ以上，其中，西南至青藏高原东南侧地区

和中国东部平原的强对流降水雨顶平均高度超过

１０ｋｍ，这里易出现穿透性对流降水；洋面高于９ｋｍ

高度的强对流降水比例不足４０％。

（５）不论陆面还是洋面，弱层云降水相应的雨

顶平均高度多小于７．５ｋｍ，约７０％以上中等降水

强度的层云降水雨顶平均高度在７．５—８．０ｋｍ，而

强层云降水雨顶的平均高度高于８．５ｋｍ。

（６）夏季亚洲对流降水和层云降水的雨顶平均

高度均随着地面平均降水率的增大而升高，其中对

流降水的平均降水率在２０ｍｍ／ｈ以下（层云降水雨

强小于５ｍｍ／ｈ）时，雨顶平均高度随雨强增大而明

显升高。对于给定地表雨强，对流（层云）降水云雨

顶高度变化范围可达４—５ｋｍ（３ｋｍ）。总体上，两

种降水雨顶平均高度与平均地表雨强之间存在很好

的二次函数关系。

（７）对流降水频次、强度和雨顶高度的日变化

分析表明，这些参量在青藏高原及中国东部大陆、华

南、中南半岛及印度次大陆的峰值均出现在午后至

傍晚，而在中国四川盆地、青藏高原东南横断山脉的

西南侧谷地地区及青藏高原南坡附近，其峰值均出

现在凌晨。洋面岛屿上这些参量日变化峰值基本上

出现在午后，水面上的峰值多出现在正午至傍晚；孟

加拉湾中部这些参量的峰值出现在正午至午夜，而

靠近陆地附近洋面的峰值出现在凌晨至上午，海岸

陆面上峰值则出现在正午至午后。陆面层云降水频

次、强度和雨顶高度日变化的峰值也多出现在午后

和傍晚，但其峰值时间比对流降水的峰值时间稍迟

一至两小时；在四川盆地、青藏高原南侧经青藏高原

东南至中南半岛东北部，层云降水日变化峰值表现

了比对流降水更明显的夜雨特征，即降水峰值发生

在凌晨。总体上，洋面降水日循环变化较陆地明显

偏弱。
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