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(中国科学院兰州高原大气物理研究所 )

提 要

根据 C hJ
‘〕
的研究结果

,

我们分析了强冰雹过程中不稳定能量演变的一种机制
。

指出
,

所谓雹暴天气过程层结能量的积累和释放
,

可能是层结的能量在
: 一 t 平面上非线性传播的结

果
,

积云对流的垂直输送就是波动的传播速度
。

资料分析表明
,

强雹暴天气过程中确实存在不稳定能量的演变
。

用上述理论所做的数值

计算和实际资料很符合
。

一
、

引 言

众所周知
,

产生强烈冰雹需要有利的天气学条件印
, 。

另外
,

小尺度动力学
〔3〕
告诉我

们
,

对流运动依靠层结的不稳定性获得能量
,

因而
,

产生强烈对流要求具备较大不稳定能

量的层结条件
。

除了熟知的影响层结改变的因子以外
,

近十余年来
,

数值天气预报川已经

注意到积云尺度的垂直运动对热和水汽的向上输送
,

在 天气尺度的预报中是有作用的
。

既然对流运动能够影响到天气尺度的变化
,

那么作为对流运动背景的这种天气条件的改

变
,

其对积云尺度运动的作用
,

也是可以理解的
。

巢纪平朗曾经指出过这种对流运动和环

境的相互制约作用
。

资料分析表明
,

强对流天气的层结不稳定能量是逐渐积累的
。

本文企图通过分析和

计算
,

探讨积云对流在改变温度层结中的机制和贡献大小
,

由此指出它的重要作用
。

二
、

平凉地区强雹暴天气过程层结特征的时间演变

我们对平凉地区 1 9 7 1一 1 9 8 0 十年中发生的六次大成灾冰雹 (最大雹块直径 > 6厘米 )

本文于 1 9 82 年 3 月 2 日收到
,

1 9 8 3 年 4 月 1 日收到修改稿
.

张翠华参加 了计算工作
。
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过程层结的特征参数作统计
,

将其平均值画成图 1
。

资料取 自平凉气象台 (海拔 1 3 4 7 米)

2 9 7 3
.

5
.

2 7
,

2 9 7 6
.

6
.

4 , 1 9 7 6
.

7
.

2 6 , 2 9 7 7
.

6
.

2 3
,

2 9 7 5
.

7
.

1 8 , 1 9 7 9
.

7
.

2 1 前后每天早晨 0 7 时

的探空记录
。

资料表明
,

冰雹前二天中
,

层结不稳定能量由 4 00 增至 1 4 0 0 ) /k g ,

共增值 1。。O J/k g
。

层间温差 △, 孕吕8 由 42
.

6℃增至 47
.

6℃
,

增加 so c
。

考虑气层厚度约 6
.

s k m
,

相应的平均

温度递减率由 6
.

s
o

e / km 增至 7
.

3
o

e / k m
,

增值 0
.

s
o

C / k m
。

三
、

对流运动在温度层结演变中的作用
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、
/

l

/

产/

℃铭

刀
厅
蒸

姗绷姗珊500300100

1
.

基本方程

为了说明对流运动在改变温度层结中的作用
,

我

们 引用〔1〕的研究结果
。

〔1〕用干静力能 S = C
,
T 十 g “

来表示干空气具有的总位能
,

它在干绝热过程中具有

保守性
,

可和位温相当
〔6 〕。

将包括辐射加热 口
,
和凝结

蒸发过程的热力学方程在一定的区域上取平均
,

该区

域要大到足以包含大量积云
,

小到可以认为它是天气

系统的一部分
。

在经过一系列的运算后可得到用位温

表示的能量守恒方程

(J
·

k , )

1 4 0 0 )

Q l一 Q一M
。

鲁
e 是区域内位温的水平平均值

。

式中

‘, ,
一 ’。。

仁
一 3 一 2

图 1 7 0 0 毫巴 和 3 0 0 毫 巴

。1一

鲁
+ v

·

(歹。卜色黔
(2 )

是平均量的局地变化和水平及垂 直 平 流 输 送 通量
,

“
一

”

表示区域内的水平平均
; 代表区域内全部积云对

流垂直输送质量通量的 M
。

可由下式表示

气层间的不稳定能量 E (实

线)和层间温差 △T 拿吕名(虚线 )

的时间演变 (横坐标上

雹日当天为 0
,

下雹前
、

后

的天 日数前面分别冠以
“

一
”

“ +
”

号 )

、
。

(·卜了;
’

, ‘Z , 一‘Z
, · ,

·

d Z
(3 )

在某一时刻
,

M
。

是高度
: 的函数 (本文中所指的高度均从积云云底算起 )

。

被积函数 中叨

( z , 名 )是该时刻云顶高为 Z 的积云在高度
:
处的垂直速度

,

f (Z )是云顶高为 Z 的那一
_ _

_

二
_

_
、

_

_ _ _ d Z _ _ d Z
、 、

_
, ,

~ _ ~
类积云所占的比面积密度

,

f (z )“z 代表云顶高界于 Z 一二参和 z 十
月

兮
-
之间的积云所

占的比面积 (积云覆盖面积和区域面积之比 )
。

积分上限 Z ,
是该层结条件下

,

区域内发展

得最高的积云顶高
。

将(2 )代人 (l )
,

可看到区域内。的局地变化
器

由下列几种因子组成
:

‘, 平均量的水平和垂直平流输送
(黝

,

一fv.
(歹。卜

‘

嘿笋〕
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辐射加热作用

(器)
2 一口

·

积云对流的垂直输送

(韵
3 一

Mc 臀
于、

,

、, )式变成
鲁

一

(器)
; +

(器)
: +

(鲁)
3 。

本文要讨论的积云对流活动对环境的影响
,

就是由上述第三种因子产生的
,

我们下面

仅就对流输送因子讨论环境区域将会如何变化
。

略去下标 ,’3
” ,

将第三因子方程写出

口8
, ,

do
卜二 ; 二, 一 止胜

, 气布一
0 苏

一

O名
(4 )

该式说明
,

区域中的积云发展
,

将引起环境空气的补偿下沉
,

后者是导致环境改变的直接

原因
,

而云中凝结潜热的释放是维持积云对流的动力
。

2
.

积云垂直输送引起温度层结变化的几种可能

区域中位温的水平平均值 O不但是高度
: 的函数

,

而且由于对流运动的作用
,

它还随

时间而变化
,

所以 0 = 0 (:
, t )

。

M
。

是表示区域中积云垂直输送的量
,

由积云动力学可知
,

云中的对流垂直速度和层结条件有关
,

因而 M
。

一 M
。

(0
, : , t )

。

改写 (4) 为

口0 (名
,

亡)

d t
= M

。

(0
, 名 ,

t)
· ds(名

,

t)

口名

方程 (4) 是一个具有二个自变量的一阶拟线性波动方程口“,

由特征理论知道
,

物理量

(5 )

e在

一 , 平面上是沿着特征线需一、
。

传播的
。

波传播的知识告诉我们
,

若 M
。

是一个常

数时
,

物理量 口(: )的分布图形在传播过程 中
,

不会随时间而变
,

现在
,

作为表示积云垂直

输送的 万
。

(: )是一个变数
,

它将使以物理量 0 (: )构成的波形
,

在传播过程中
,

随时间而发

生非线性集中和疏散
,

其结果是使层结 0 (: )发生改变
。

下面我们根据特征理论
,

讨论由 0 (幻所代表的温度层结
,

在各种垂直输送 M
。

(习时
,

将有几种可能的变化
。

1 ) 当万
。

(: )> 0 时

积云群的垂直输送是向上的
,

代表有对流活动的晴天
,

即无大雨或冰雹之类可能造成

垂直下沉气流的天气
。

这时又可分为两种情形
:

1
.

dM
。

(: )/口
: < 0 ,

即向上垂直输送随高度递减
。

这时 e(: )随时间的变化见图 2 一 I
,

纵坐标为高度
: ,

横坐标为位温 0
,

斜坐标是时间t
。

图中以 0 (: )和 0
‘

(: )命名的粗实线分

别是时刻 t 和 t‘的位温垂直分布
,

点划线 A A
产 , B B’和 C C

‘

是
: 一 t平面上物理量 0 (: )传播

, . 』 ,

_
. 、 二

. _

“
, _

~ d 名
, , , 、 ,

_

:

二
、

_
,

~
、 ,

韵特址线
,

共斜半石丁一 一 l理
。

又名 )
。

不情况甲
,

囚为 卫
。

忆汤 否

(·)> 。,

所以贵
< 。,

又 dM
。

口名
< 0 ,

因而 C 点的特征线向下斜得比 A 点更多
。

在时刻
_ ~ _ , 二 , , 、 ,

~
、

。 , 」 _

/ 口0 、

简及 万上旧怔温述倾半气丽夕
‘“

0
,
一 8

。

名通 一 名 c

一
_

一
,

.

,

一 ~ , , . , , , .
_

、

~
、 、, 、

~ / do 、 0
」 ,

一氏
,

仕盯刻
l

‘

,

局度 莎 上附位温述孩毕 l, 互:
es

l
/ 一二了二一一丁一厂

\ 口‘ 八 萄 通 ‘

一
‘ e ’

,

由于8
,
一 0

。 二 8
, ,
一 0

。 , ,

: ,
一 : 。< : , ,

一 : 。 , ,

所以有 (口0 / 口: )
:

> (口0 / 口: )
‘, ,

即 t‘时刻的位温垂直分布线比 t 时刻的
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更陡 (更接近垂直 )
。

我们知道
: 一

0 平面上的垂直线即等 口线
,

它代表干绝热的温度层结
,

一般对流性天气的温度层结多为条件性不稳定的
,

其对应的位温垂直分布均 如 图 2 一I 中

豹粗实线
,

即上层位温大于下层位温
。

由此我们可以发现
,

本情况中 e(: )线的斜度随时间

变陡 (更接近垂直 )就代表了 B 点的温度层结在向不稳定方向变化
。

和上述分析相应的物理过程是这样的
:

随着积云对流的向上输送
,

在其四周产生的补

偿下沉气流
,

使下层空气增温
,

且由于 dM
。

/灸 < o 表示积云对流的向上输送随高度减少
,

这在一般冰雹天气前期是常见的
,

因而补偿下沉气流的增温也是下层大
,

上层小
,

于是就

使得层结向不稳定方向发展
。

H
.

d M
。

(: )/ 口
: > o

,

即向上垂直输送随高度递增
。

这时 0 (: ) 随时间的变 化 见 图

2 一
H

,

图中各线的意义均同图 2 一 I ,

和 2 一 I 不同的
,

只是 c 点的特征线向下斜得比 A 点

;卜叶尸
刀

丫
七- t 尸

.

”

一粉侧厂
~ 。

图 2 口(: )随时间的演变

;鑫
万

c

> 。和口M c/ d : < O 的情形

万
。

< o 和口M
。

/ 口z
< o 的情形

11
.

M
。

> 。和口M
。

/山> 。的情形
Iv

.

万
。

< o 和口M
。

/ 口:
> o 的情形 )
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更少
。

因此可以得出结论
,

本情况的温度层结
,

随时间向稳定方向变化
。

2 ) 当 M
。

(: )< 0 时

积云群的垂直输送是向下的
,

代表以下沉气流为主的有阵性大雨和雹暴之类使积云

崩溃的天气
。

这时也可分两种情形
:

11 1
.

dM
。

(: )/口
: < o ,

即向下垂直输送随高度递增
。

这时 0 (: )随时间的变化 见 图

2 一
H l

,

在
: 一 t 平面上物理量 0 (: )传播的特征线 A A,

,

B B,
,

和 C C, 的斜率 而 / dt > o
。

分

析可知
,

本情况中的温度层结随时间向不稳定方向变化
。

IV
.

口M
。

(: )/ 决> 。,

即向下垂直输送随高度递减
。

这时 9 (劝 随时间的变化 见 图

2 一 Iv
。

因此本情况中的温度层结随时间向稳定方向变化
。

从上面分析可知
,

情况 I 和 n l 可使温度层结变得不稳定
,

情况 H 和 IV 可使温度层

结变得稳定
。

一般发生强雹暴的天气周期
,

在产生强冰雹的前几天
,

都有频繁的对流云出

现
。

根据 [ 1〕所引的资料
,

在逆温层以下
,

信风积云的垂直向上输送是下大上小的
。

因此我

们可以认为情况 I正是强冰雹天气过程前期温度层结变得越来越不稳定的一个原因
,

情

况 IV 的温度层结变稳定的趋势正好表示了在下大冰雹以后层结的变化
,

因为一次较大规

模的降雹活动所造成的下沉气流是相当可观的
,

它会引起其所在区域产生垂直向下输送

的 M
。 ,

而且这种输送是下层大于上层的
。

我们由此可清楚看到
,

所谓雹暴夭气前期的不稳定能量积累和强降雹活动的不稳定

能量释放
,

其实质是以平均位温 e 所代表的大气能量在
: 一才平面上非线性传播的过程

,

正

是这种非线性传播导致了温度层结稳定性的变化
,

这在线性传播过程中是不会出现的
。

若将 (5) 式作 口/加 运算
,

得到对物理量 d o /灸 的拟线性波动方程
,

用上述理论同样可以发

现
,

情况 I 相应于物理量 口0 / d
:
在传播过程中变疏 (小 )

,

即不稳定性加强
,

而情况 IV 相应

于变密(大 )
,

即稳定性加强
。

如果上述层结不稳定度改变的机制能够成立的话
,

那么我们可以推论
:

在合适的天
z毛

形势下
,

在 山区
,

由于地形扰动作用
,

其频繁的对流活动
,

将会导致比其它区域更强的不稳

定层结
,

因而为强雹暴过程的出现提供必要的条件
,

这也是山区多雹的一个重要原因
。

另

一方面
,

既然强雹暴天气的不稳定能量可通过前期的频繁对流活动积聚起来 (至少是一种

因素)
,

那么
,

如果我们在强雹暴天气过程前期
,

施以人工影响
,

抑制其向上输送
,

增加垂直

向下输送
,

就可能减少不稳定能量的积聚
,

由此给我们启示
,

在雹暴夭气过程前期进行人

工降水作业正是一举两得的事情
。

四
、

数 值 计 算

上节分析了积云垂直输送促使大气温度层结发生演变的机制
,

但它在实际天气过程

中
,

究竟起多大作用
,

还必须通过计算
,

以便从数量关系上加以证实
。

1
.

Mc 的计算方案

对流活动的能量主要来源于层结的不稳定性
,

我们可以认为
,

在一定的层结条件下
,

就决 定了 在此 背景中可以 产生的最强对 流 活动
。

在气层
: 一 z 。

内层结不稳 定 能 量 应

为
〔8〕
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二 ( : )一

丁:
。

△望

于
g 而

l

式中 △T 是状态曲线和层结曲线间的温度差 (即云内外温差 )
,

活动
,

故要加有效系数
〔9
勿

,

其表示式为

(6 )

由于它不能全部用于对 流

少
K
一 T ‘,

望 K (7 )

望 K 是对流凝结高度上的温度
, 少‘ m

是气块从对流凝结高度沿千绝热线上升到最大上升气

流速度所在高度时具有的温度
。

观测表明
,

最大上升气流速度 W ,
常和最大△少处于同一

高度 乙
, 上

,

因此我们可得出

华
一 。

·

E( “。)一 ”
’

乙

r ‘。△T

! 下开
~

g a 名

“ : 。 l

(8 )

: 。
是具有正不稳定能量的开始高度

。

(8) 式表示在该气层的层结条件下
,

可产生的最大上

升气流速度
。

在某一区域中
,

同时存在着各种不同高度 Z 的积云
,

其最高积云的高度为 Z 。 ,

根据数

值计算
,

我们可以发现
,

云高为 z 的最大上升速度W (Z )和对流云云顶高度 z 成正比
,

于

是可以假定
v , , , 。 、 t r , ,

。
、

Z
畔 气乙 ) 一 伴 ” L石 “ )万百两

.

万 (9 )

其中 E 。 一 E (雪初

按 A u s tin 和 H o u z e〔’。〕
建议

,

在高度为 Z 的积云中
,

w (: , Z )和该云 中的最大上升速度 W (Z )之间有下列关系
:

w (z ,

Z )= k (z
,

Z )
·

W (Z )

其中 k (:
,

Z )的表达式为

任何高度为
Z
处的 上 升 速 度

(1 0 )

k , (: ,

Z ) =

上式适用于最大上升速度

系

2

(2 一I )
e x p 〔I (: 一乙)〕一

I

2 一I
e x P〔2 (: 一乙)】 (1 1 )

W (Z ) 的所在高度 乙(Z )以下
,

在此以上简单地表示成线性关

k Z(: ,

Z ) = 1一 (: 一雪)/ (Z 一互) (1 2 )

这里假定 : (‘)一

寻
‘

。

A u sti n
等建议

,

挟卷率‘一 。
·

2 / 。
·

13 (z 一 1 )和云高成反比
。

为简

便计
,

我们取其为常数
,

I 二 0
.

3 /公里
。

利用 (1 0) 一 (12 )
,

可由积云中最大上升速度知道

上升速度的垂直分布
。

下面我们来考虑对流活动期区域 中积云的覆盖面积
。

M a lk us 「’‘〕发现在咫凤中心积

云的覆盖约占百分之几
,

[ 1] 中引用信风积云的覆盖面积为 2%
,

总之可以认为对流性夭

气积云的覆盖比面积 a 为 一常数
。

由于大气中同时共存有各种高度 Z 的积云 (图 3 )
,

区

域中全部云的覆盖比面积是它们的总和
,

我们有

。一

了:{
‘(z ’d z

(1 3 )

积分限 z , 和 Z ,
是区域中最低和最高的云类高度

,

计算中我们取 Z 工一 1 公里
。

由于区域
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中的积云
,

发展较低的云总是比发展较高的云量多
,

所以我们可以令

f(Z )= 。
/ Z

e 是某一比例常数
。

将(1 4 )代人 (1 3 )求得
“

一叫会)
改写 (1 4 )为

, ,

_
、

1 『
t 《为 ) 一二二

.

一
目

- 下二一-

为
,

乙 .

1 ll we 二二ee se

乙 l

将(15 )代入 (3) 得出积云垂直输送的表达式为

、
,

‘: )

一粤一 f
, ”

竺嗯二
己:

乙 , J
,

力
in

~ ~
二二 ~

一
乙 1

积分下限为
:
是考虑到云高 Z < : 的云不会参与在高度

: 处垂直输送的
。

将 (10 )和 (9 )代入 (1 6 )求得

M
。

(名)
一 *

·

丁:
“
“(一 z , “z

其中

a w , (E , )

: 。 (二 。)In

李刀 1

(1 4 )

(1 5 )

(1 6 )

(1 7 )

(1 8 )

由于分布函数 k (:
,
Z )在垂直上升速度最大值 W (Z )所在高度 互(Z )以上和以下有不

同的表示形式如 (2 2 )和 (1 2 )
,

所以有

M
。

(: )一 M
。

(名)1 + M
。

(名) : (19 )

其中在 互(Z )高度以下的输送

M
·

(· , 1一“

丁;)
“1 (一 ‘ , “z

(2 0 )

显然
,

对云高 z <荟
:

O

的云
,

不会对 M
‘

(: )1
有贡献 (如图 3 的 C 云对

: 1
高度 )

,

所以取积

分下限为喜
:

Q

并且在
: > 乙、 的高度以上也没有 M

。

(: )1
的贡献 (如图 3 的 : :

上 )
。

在

止(Z )高度以上的输送

、
‘

。·)2一 *

丁{
’

* 2 (·
,

。)岔:

(2 1 )

显然
,

只有云高在
: < : <
音

·

的才有对 M
。

(: ): 的贡献 (如图 3 的 。 云对 : :
高度 )

。

我们

指出
,

(2 1) 式计算的 M
。

(: ); 只适用于
: < 氢

,

对于
: > 甄

应改成 z 、 ,

对于 : < 导z , 的高度
,

没有 M
‘

(: )2 的贡献
。

任

的部位
,

(21 ) 式中的积分上 限

将(1 1 )和 (1 2 )分别代人 (2 0 )和
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(2 1 )
,

我们可以得出求算 M
。

(: ):
和 M

。

(: ) : 的表达式如下
:

I

2 一 I

当

「2 2 。 (
: _

} 气, 一 = - e 一 、 -

L 3 3

‘一 ,
〕{

(2 2 ,
�

l
.

J、、.了

m
Z

3一4

( 名) 2

“

卜
‘Z

一
, 一‘· ‘·

(粤)〕
当

: ( 互,
时

: > 雪。 时

( 2 3 )

、

瓜mW

!卜.、
、

l日日⋯m
,‘

r/
汤

/!
.

上面 ( 2 2 )的适用范围是
: 簇雪二

,

( 2 3 )

的适 用 范 围 是备
‘ 1 < : < z , , z ,

是区域中最小积云的云高
。

将 ( 2 2)

和 ( 2 3 )代人 ( 1 9 )可算出 M
。

( : )
。

2
.

数值计算步骤

1) 给出初始状态的大 气 温度

层结 T
。

( : )
,

由位温公式

一 / 1 0 0 0 \
左 l“ ,

, _
.

、

-

口= 少
,

《
-
土兰二立 l ( 2 4 ) l

\ 夕 /

算出相应的 0 ( : )
,

式中子高度处的

气压由压高公式求出

/了、

(

图 3 区域中各种高度云的示意图

一
“ “, 一 ’ 、“ ‘’

\ , , /
( 2 5》

式 中R 是气体常数
, 丫 是

: 2 一 : ,
气层内的温度递减率

。

2 ) 计算状态曲线上的温度分布 望‘

( : )

T “· , 一 T ‘

厂丁:
。 v ‘d ·

( 2 6 )

其中 少‘,

是云底高度上的云内温度
,

下标 b 代表云底
,

根据 G ra n d ia 等
「’“〕的实际探测

,

其

范围是 T 、,
一 ,

。 , = 一 1
.

0一一 3
.

oo c
,

湿绝热递减率按下式计算

y 。 = 飞,
a

0
.

6 2 2 _

K e .
。 ,

1
1 十 一: 二

-
一 山 一

; ; - - - 丁- .

二言
二二
母二 !

- 一二全-一一竺二卫二一兰匕兰一 I
0

.

6 2 2 L / d e m 。 二 e ,
,

八 }
1 十

.

一下一一一
.

戈二吸
一
一气下石 - -

一一之二 】 l
‘ 卫

尸 、 a 义
‘

望
‘

/ J

3) 计算 △T
: 。

( : ) 一 T ‘

( : )一 T
。

( : )
,

并确定其最大值 △, ‘。。
处的相应高度 亡, 。

4) 计算表示层结不稳定的指数 △T , 。
= T

。

(雪衬 一 T
。。,

即 亡。 处和云底高度处的层结

温度差
。

按( 6) 式计算 互
m
处的不稳定能量 E (乙初

,

积分上限是 乙
, ,

下限是正能区的开始

高度
。

5 ) 由( 7 )式算出叮
。

6) 由 (8) 式算出和该温度层结相应的最大上升速度 W 袱 E 初
。

_
、 ,

~ 4
, 、

_
. , .

~
,

_ 一一
~

7) 由 Z 。 一子乙
。
定出最大云顶高 Z 。 。

~ 一 ’“

3 , 打‘

~ ~ ~
/ 、

一
“

八
’

叫 一
“, “

8 ) 由( 1 9 )
,

( 2 2 )
,

( 2 3 )算出 M
。

( : )
。

9) 按上游差解偏微分方程 ( 5 )
,

取垂直空间格距 △: 一 20 0 米
,

时间步长为 5 分钟
,

由
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8 (: ,

t ; )求得下一时刻的 0 (:
, tZ )

。

￡叽公 ‘去
厂

k g 入 10 3 ‘

J 了百刀 b (飞 )
. 工O

盯
m
丫 卜

5

石 (芬。)

飞6 〔h )

图 4 层结不稳定能量特性的时间变化
(标有 A

,
B 的曲线分别是个例 A 和 B 的 )

1 0 ) 由 (2 4 )式反推 少
。

(:
,

tZ )
。

n ) 重复 1) 一1 0) 各步
,

可算出各

个时刻的上述值
。

3
.

计算个例

取初始温度层结具有不变的递减率

, = 5
.

s
o

C / km
,

云底高度为 8 5 0 m b
,

该

高度的环境温度 少
。。 = 2 93

.

3 k
,

云 内外

温差 少‘。
一 T

。。
二 一 2

.

0℃
。

取不同 的积

云覆盖比面积 。计算二个个例
。

个例 A
, a 一 1

.

0%

计算共进行 16 小时
。

图 4 是层结

参数随时间的演变
。

横坐标是积云对流

发展的时间
,

纵坐标分别是E (乙。)(该时

刻大气层结相应的最大上升气流所在高

度乙
,
处的不稳定能量 )和 △少

二 b

(代表层

结曲线在 互。高度和云底高度处的温差 )
。

计算表明
,

经过 16 小时的对流输送后
,

这时甄 = 6 公里
,

△T m b 一 39
.

2℃
,

图 4 中初始

时刻的 △T 。 。一 2 1o C 是因为该时刻相应的对流最大速度位置很低 (编 一 3
.

8 公里 ) 之故
。

我们将计算中有关数据列于表 1 ,

为了比较
,

将平凉和昔阳的有关数据列于表 2 由表

可见
,

经过 16 小时以后
,

增加的不稳定能量和平凉地区冰雹天气前两天增能接近
,

均为约

1 0D oJ/ k g ,

由「1 5」弓}用的数据
,

可知此时已达冰雹云阶段
。

温度递减率由原来的5
.

5
“

c /k m

增至 6
.

4℃ / km
,

增加 0
.

9
“

C / k m
,

平凉的资料在二天内增加 0
.

8℃ / k m
。

层 间温差(6 公里

气层厚)为 3 9
.

2
O

c
,

和昔阳 (取 自[ 15」)在达到成灾冰雹时的 △少豁吕一 3 8
.

6
“

c 相当 (5
.

g k m

气层厚 )
。

由此可以得出结论
,

经过积云对流的垂直输送
,

在 16 小时后
,

大气层结可由原来

的非降雹性的变成成灾冰雹的很不稳定的层结
。

这里必须说明
,

积云对层结改变的贡献

只存在于有积云发生的时间
,

按平凉地区一般每夭约有 6 个小时
,

即 12 一 18 时
,

因此可将

16 小时的计算结果看作 2一 3 天内积云对流所产生的贡献
。

为了说明积云垂直输送 M
。

的大小
,

我们画出图 5 ,

图中各曲线上的数字代表对流发

展的时间
。

计算表明
,

区域中积云垂直输送的数量级为几厘米 /秒
,

这和〔1」引用的信风积

云数据相当
。

个例 B 。 一 2
.

0%

计算进行到 8 小时
,

达到和个例 A 相仿的数据
。

和图 5 相应画出图 6
。

比较图 5 和

图 6 ,

发现后者的积云对流垂直输送万
。

大得多
。

正是由于这个原因
,

使层结变得不稳定
,

能在短得多的时间内完成
。

由此可以看出
,

积云云量是计算中一个重要因子
。

因而
,

地形

云频繁的山区
,

易于发生强雹暴过程也是可以理解的
。

此外我们还对云底温度比环境低 1
“

C时作了对比计算
,

在和个例 A 相同的 。 一 1
.

0%

时
,

达到上述计算指标
,

须经过 12 小时
。
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匕一
叫

一卜

—
一

川 八么 (以们 幼

图 5 个例 A 积云垂直输送 形
。

(习的时间变化 图 6 个例 B 积云垂直输送 M
。

(习的时间变化

通过上面的计算
,

我们可以得出结论
:

l) 计算结果说明本模式在数量级上的合理性
。

2) 通过计算可以肯定积云垂直输送在冰雹天气温度层结演变过程中是一个不可忽

略的重要因子
。

3) 认识到在冰雹天气过程前期
,

有一为期 2 天左右的不稳定能量累积过程
,

这对预

报冰雹是有益的
。

五
、

结 论

1
.

积云垂直输送是冰雹天气过程中温度层结演变的一个重要因子
。

2
.

垂直输送改变温度层结的机制是波的非线性传播过程
。

随高度 递减 的向上输送

产生 do /口
: 的变疏传播

,

使层结 向不稳定方向变化
,

冰雹天气前期频繁的对流活动属于

这种情形
。

随高度递减的向下输送产生口0闰
: 的变密传播

,

使层结变得稳定
,

一次大冰雹

过程的强烈向下输送
,

可能就是这种情形
。

3
.

由该机制可以推论出
,

对流频繁的山区
,

比别的地区易于产生冰雹
,

共原因之一可

能是由于对流活动使得该地区层结变得更不稳定
。

同时
,

也可推论出
,

在冰雹天气形势下
,

在其前期进行人工影响积云作业
,

抑制对流发展
,

也许可减少成灾冰雹
。

4
.

冰雹夭气过程中
,

积云垂直输送能在 2 天左右时间使温度层结变得能产生成灾冰

雹
,

认识到这一点
,

对冰雹预报是有好处的
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s t o r n i 15 g iv e n
.

It 15 sho w n th a t th e e v o lu tio n o f u n st a b le en e r g y m a y b e th e

r e s u lt o f th e n o n lin e a r Pr o Pa g a tio n o f e n er g y in z 一t Pla n e a n d th a t th e v e r tie a l

t r a n sPo r t in th e e u m u lu s e o n v e e tio n 15 th e Pr o Pa g a tio n v e lo e ity o f the w a v e
.

I t 15 sh o w n b y th e a e tu a l o b s e r v a tio n a l d a t a th a t th e e v o lu tio n o f u n srab le

e n e r g y in a h a il s t o r m 15 in g o o d a g re e m e n t w ith th e r e s u lt g iv e n b y the

th e o r y
.


