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摘　　要

文中通过比较 1998 年武汉大暴雨期间相对涡度、切变涡度和纬向切变涡度 (�s1) , 发现

�s1中心与暴雨中心位置有更好的对应关系, 其在时序上高空负纬向切变涡度发展要超前强

降水出现约 1 d。暴雨发生前高空反气旋性涡度增强,且与此同时, 低层要求有正涡度发展。暴

雨发生时段对应着 Q 1, Q2的高值区 ,并具有强上升运动, 且Q 1, Q 2两者之间存在较强的耦合。

视热源中心在 450 hPa, 而水汽汇中心主要在 600 hPa附近。Q1, Q 2局地变化和平流变化是反

位相分布的, 共同的作用是减小对加热的贡献。Q 1中局地变化可省略, 但 Q2 中局地变化在第

2 次强降水时段可达 4 K / d 左右, 因此不能省略。垂直输送项在 Q 1, Q2 中是最主要的加热项。

关键词: 纬向切变涡度,视热源, 水汽汇,武汉大暴雨。

1　引　言

夏季江淮流域持续性强降水是导致该地区发生洪涝灾害的直接原因。如 1954, 1991

和 1998年长江流域 3次严重洪水均由频繁的暴雨、大暴雨所诱发。陶诗言等[ 1, 2]系统地研

究了中国大暴雨的分布特用其成因, 指出暴雨过程存在着复杂的多尺度相互作用; 丁一

汇[ 3]等指出高低空流场配置及相互作用在暴雨发生发展过程中起着重要作用; 陈受钧 [ 4]

通过对梅雨期暴雨高低空环流耦合的数值试验,发现耦合主要发生在低空急流和南亚东

风急流之间;而斯公望等[ 5]明确指出对流层上部和对流层下部的大尺度环流形势对梅雨

降水都有重要的影响, 认为实际预报应着眼于南亚高压北缘高空气流发散引起的辐散。

江淮流域大暴雨的发生除与上述高低空环流形势的变化有关外,还与非绝热加热等

热力强迫密切相关。20世纪 90年代前, 很少有人计算过长江梅雨期暴雨、大暴雨热源热

汇的分布, 但在 Luo 和 Yanai等
[ 6, 7]发展和完善了视热源和水汽汇计算方案后, 丁一汇
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等
[ 8, 9]
对长江中下游梅雨的热源和热汇进行系统性分析, 给出了梅雨期加热的主要特征,

阐述了 1991年江淮梅雨期间降水性质及其对流活动,暴雨过程大气非绝热加热是一个值

得关注的问题。

本文利用 1998年 SCSMEX试验资料和 NCEP/ NCA R逐日 6 h再分析资料,针对长

江中游二度梅雨季武汉一次大暴雨过程,从大气切变涡度的分析出发,计算了视热源和水

汽汇,分析了非绝热加热和纬向切变涡度与暴雨强度及落区的关系。

2　计算方法和资料

分析中采用对流层收支方案来估算大气视热源( Q 1 ) 和水汽汇( Q2 ) [ 7, 10] , 它们可分别

写成如下形式:

Q1 = (
�T
�t + V�� T + �( p

p 0
)
� ��
�p ) ( 1)

Q2 = -
L
cp
(
�q
�t + V�� q + � �q�p ) ( 2)

上式中 T 为气温, q 为水汽混和比, �为位温,其它均为气象常用符号。式中右端 3项分别

为局地变化项、水平平流项和垂直输送项。同时,由于热力学方程和水汽方程可分别写成:

�s
�t + � �s V + �s��p = QR + Lm ( 3)

�q
�t + � �q V +

�q�
�p = - m ( 4)

式中 s= cpT + gZ 为干静力能量, QR 为辐射加热率, m 为单位质量空气净凝结率, m= c-

e, c为单位质量空气凝结率, e为云和雨滴的再蒸发率。Q 1表示单位时间内单位质量空气

的增温率, Q 2表示单位时间内单位质量水汽凝结释放热量而引起的增温率。对公式( 3)和

( 4)采用尺度分离法可改写成下述形式:

Q1 = QR + Lm -
�
�p ( s′�′) ( 5)

Q2 = m +
�
�p ( s′�′) ( 6)

上述两式中右端的最后一项表示积云尺度涡动垂直输送。所有符号“—”均表示水平面上

的滑动平均, 而“′”表示积云对流等尺度涡动对大尺度平均场的偏差。文中采用 Shapiro

的 9点平滑技术
[ 11]

, 减弱或滤掉短波扰动。考虑到垂直速度的计算会直接影响式( 1)和

( 2)中 Q1和 Q 2的结果, 因此,参照罗会邦等 [ 12]给出的大气下边界和上边界的 �公式:

�S = - g
p s

RT s
(

u s

a cos�
�h
��+

v s

a
�h
��) ( 7)

�T = [
��
�t + V

- ���- ( p 0/ p )
�

c p
QR ] / [ -

��
�p ] ( 8)

式中 p s, T s, u s, v s 分别表示地面气压、地面温度、地面纬向风和经向风,其中 QR 为辐射加

热率。根据 Dopplick
[ 13]
和 Yanai等

[ 7]
对不同区域的分析计算, 结果表明在对流层顶 QR量

值很小,为此在本计算中假定 PT= 50 hPa 时QR= 0,使得在对流层顶垂直速度不为 0。对
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连续方程在满足上下边界 �条件下 O′Brien 的方法
[ 14]进行修正, 地面气象要素采用丁一

汇[ 15 ]所用方法进行计算。

对式( 1)和( 2)进行垂直积分后得到整层加热〈Q1〉和〈Q 2〉, 公式中 P , H s和 E 分别为

地面降水量、单位面积向上输送的感热通量和涡动水汽通量(蒸发)。

〈Q 1〉= 〈QR〉+ L �P + H s ( 9)

〈Q 2〉= L �( P - E ) ( 10)

　　计算所用资料为中国国家气候中心提供的 NCEP/ NCAR 逐日 6 h一次 2. 5×2. 5经

纬度格距再分析资料, 气象要素包括等压面上的风速、气温、高度场和相对湿度。实际计算

过程中先用三次样条插值将上述要素插值到垂直间隔为 50 hPa 的等压面上, 然后利用式

( 1)和( 2)计算 Q 1和 Q 2。计算时间为大暴雨发生期间及其发生前后阶段, 计算范围 15～

45°N, 90°E 以东区域。TBB资料水平分辨率 0. 25×0. 25经纬度, 步长为3 h,雨量资料来

自 SCSMEX试验期 6 h观测值。

分析中为研究高空切变涡度与暴雨中心位置的关系, 还将相对涡度在自然坐标系下

分解成切变涡度和曲率涡度
[ 16]

, 并用下式表示:

�= V �K s - �V / �n ( 11)

上式右端第 1项反映的是曲率效应,第 2项为切变效应。s为切线方向, n为法线方向。切

变涡度(�s )可分解成以下形式:

�s ≡- �V�n = ( sin �� �V�x - cos ���V�y ) ( 12)

式中 V 和 �代表风速和风向, �从 x 轴算起。右端第 1和 2项分别反映了全风速切变在

x , y 方向的投影, 后文中简记为 �s 1,�s2, 而 �s1对暴雨落区有一定的指示意义[ 17] ,为此,文中

将着重讨论 �s1的变化特征。分析中如无特别标明, 所用时间均为世界时。

3　降水大尺度环流特征及其切变涡度分析

图 1 a 给出了 1998年 7月 21～22日武汉大暴雨过程 48h 累计雨量分布, 可以清楚

地看到,长江中游地区最大降水量达 458 mm。同时看到, 武汉以西中国西南的川东黔东

南湘北一带也有大暴雨发生。从逐 6 h长江中游地区( 29～31°N, 112～118°E)范围内平均

降水演变特征(图 1b)分析可知, 武汉强降水主要集中在 20日 18时～21日 06时和 22日

00～06时两个阶段,其 12 h和 6 h 雨量分别达到 266 mm 和 131 mm。区域平均 32 mm/

6 h的最大雨量值出现在 22日 06时。

高分辨 T BB 云图所反映的对流活动(图略)表明, 对流云首先在青藏高原东侧形成,

随后向东移出高原,在四川境内发展,并沿着 700 hPa 切变线向东扩展到 115°E;同时, 西

来槽移到青海湖附近生成一个西北低涡,与抵达四川盆地的西南涡相连接加强后继续东

移,其后冷空气在长江中游停留,于 21日和 22日分别出现两次增强过程,在武汉形成了

两次强降水过程。850 hPa 水汽通量散度的计算结果(图 2)显示,大暴雨期间长江中游一

带为强水汽辐合中心( - 8×10- 8s- 1 ) ,水汽主要通过南海附近经向输送和孟加拉湾北部

纬向输送但在 105°E 转为西南气流共同完成的,而中国华南西南部成为水汽运送的中转

或纽带,出现 10- 7
s
- 1辐散中心。
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图 1　武汉大暴雨过程 48 h 累计雨量分布( a)及逐 6 h区域平均雨量( b) (单位: mm)

武汉大暴雨发生在有利的大尺度环流背景中,受大尺度环流背景的制约。7月中下

旬,随着北方冷涡的发展, 冷空气势力加强南下,副热带高压(以下简称副高)开始减弱南

撤, 副高脊线( 110～130°E)在 7月 15日左右突然南落(图略) , 其位置持续偏南, 在 7月

21～23日时副高脊线位置较气候平均偏南超过 10个纬度,位于 20°N 左右, 这相当于往

年 6月副高脊线的位置,致使中国东部季风区雨带从黄河以北地区南移到江淮和江南地区。

高空西风带环流在这一阶段出现突变现象,副热带西风急流位置出现异常变动,强度

也有显著改变。强降水发生之前, 200 hPa 低值系统(图 3)南撤,并于 18日开始形成低值

中心,在 45°N 附近持续 3 d后逐渐减弱。在低值中心南侧的冷空气出现下沉。而南亚高压

脊线稳定地维持在27°N 左右,上升运动区一直扩展到其左侧2～3个纬度处。最大上升运

动区位于南亚高压脊线左前方的 0切变涡度线(相当于急流轴线)右侧, 并在 20～23日低

于- 3 hPa/ h。图 4为全风速和切变涡度经向-时间剖面演变过程,从 7月 15～18日,急流

轴突然向南撤了 15个纬度以上,其中心强度增加到 50 m/ s。与200 hPa 西风带系统完全
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图 2　850 hPa 水汽通量矢及水汽通量散度

(单位分别为: m/ s, 10- 8s - 1)

图 3　1998 年 7 月 15～27日 200 hPa高度场的垂直速度(阴影区, 单位: hPa / h)

沿 115°E 的经向-时间剖面

(长虚线为 0垂直速度, 粗实线为 0切变涡度)

不同的是东风气流基本维持少变, 但在大暴雨发生阶段东风是增强的。进一步分析还可

知,在急流轴左侧正切变涡度中心与下沉区有很好的对应关系, 在时间上表现出一致性;

在急流轴右侧负切变涡度中心与上升运动区落区位置等方面也有较好的对应关系,但两

者存在 1 d左右的时间位相。

为了比较暴雨过程中各涡度分量的变化演变特征,制作图 5。不难发现, 200 hPa 上 �
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图 4　同图 3, 仅为全风速和切变涡度

(阴影区,单位: 10- 5·s - 1,点线为 0纬向风)

(点线)、�s (长虚线)和 �s1 (实线,为突出变化趋势已放大 4倍)三者均有明显的日变化,在

暴雨发生前有显著负增长, 且几乎同时在 21日前达到最低值。但它们又存在明显的不同,

与图 1b 中 6 h区域降水时间演变比较后可清楚地看到, �s在暴雨前后变化相对最为平
缓,未能体现强降水不同阶段的起伏变化特征; �在暴雨期间其极低值为- 8×10- 5

s
- 1,

并与该纬度的科氏参数 f 数值相当。�在暴雨前后有 2次显著的负增长, 而 �s 1尽管量值
较小,但在暴雨期间出现 3次显著的负增长,这与 21～23日间 3次降水波动有很好的对

应关系。高空反气旋性涡度中心出现时间似乎要超前强降水发生 1 d左右,且在切变分量

涡度 �s1的变化上表现得更清楚。

图 5　7 月 18～25 日 200 hPa相对涡度 �(点线)、切变涡度 �s (长虚线 )和纬向切变涡度

�s1 (实线,已放大 4倍)沿 30°N, 115°E 强度-时间演变曲线(单位:均为 10- 5·s - 1)

那么纬向切变涡度�s1的空间垂直结构及其与暴雨落区的关系怎样呢?从暴雨中心其

高度时间经向剖面(图 6)的演变过程可以看到, 在暴雨开始前 300 hPa 以上 �s1确实有 3

次负增长,且以 200 hPa 的变化最明显。随着高空东风减弱和西风的增强,对流层中下层
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风速稍有减弱,低空气旋性涡度在 20日明显增强,使得高低空 �s1场形成有利于暴雨发展
的配置。22日后,高空负 �s1减弱,低空正 �s1却进一步加强,但高低空有利的配置消失,因

此,武汉的降水也就结束。24日开始低层出现东风, 这也表明副高位置已有北进, 武汉处

于副高脊线南侧的东南气流中。

图 6　7 月 15～27 日 �s1(阴影区, 单位: 10- 5·s- 1)和全风速沿 30°N,

115°E 高度-时间剖面(长虚线为 0纬向风)

图 7a 给出了暴雨期间 200 hPa 相对涡度 �和纬向切变涡度 �s1的分布特征。不难发
现, �< 0的区域位于南北�s = 0之间, 负涡度中心主要在0纬向风以北,从河套南侧经长

江中下游一直伸展到闽浙东部及其沿海一带的广阔区域。作为比较, 正切变涡度分量 �s1

中心主要分布在倾斜急流轴线( �s = 0) 的左侧的中国东北地区, 而负切变涡度分量 �s1中
心出现在倾斜急流轴线右侧长江中游武汉附近, 与图 1a 暴雨落区具有很好的对应关系,

这种关系在瞬时图上表现出一定的位相差。那么,纬向切变涡度与降水的关系是否具有普

图 7　暴雨过程中 200 hPa 平均 �s和 �s1( a ) 及夏季 �s1(超前 1 d) 与降水相关分布

( a.阴影区,单位: 10- 5 �s- 1; b.长虚线为 0纬向风, 粗实线为 0切变涡度,阴影区为通过 �= 0. 05的信度检验)

遍性?从 1998年夏季两者的相关分布(图7b) 可见, 在长江中下游附近前一天高空负�s 1的
发展,可使得该地区降水增强,它们之间确实有较好的对应关系,在暴雨阶段尤为显著。在

揭示了高低空纬向切变涡度与暴雨落区关系的若干事实之后, 有必要进一步研究暴雨强

度与大气非绝热加热的关系,分析计算暴雨过程热源和水汽汇分布及其变化特征。
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4　大暴雨视热源和水汽汇分析

图 8　暴雨过程中 Q 1( a) , Q 2( b)和 �( c)沿 115°N 平均高度-经向剖面

(单位:分别为 K/ d, K/ d和 hPa/ h ,阴影区为实际地形高度)

图 8是武汉大暴雨期间 Q 1, Q 2和 �高度-经向剖面。暴雨区 Q1 (图 8a)有两个视加热

中心, 分别在对流层中部 450 hPa 和对流层顶层,加热中心平均强度达到 9 K/ d,在副高

脊线附近,对流层上下部均为冷却区, 且在高层更加明显, 100～200 hPa间有- 1. 5 K/ d

左右的冷却。与非绝热加热Q 1相匹配的水汽汇 Q2 (图 8b)最大加热出现在对流层中下层

600～700 hPa 之间,比 Q1中心高度低了200 hPa,但两者总的变化趋势是一致的。暴雨区

南侧对流层底部 Q 2< 0,与图 2比较后,可以认为该地是一显著的水汽源。同时, 500 hPa

也有水汽向暴雨区输送。在暴雨区北侧,几乎是整个对流层出现 Q 2< 0,但仅于对流层中

下层有- 1 K/ d 的冷却,这主要是由于高空干冷空气下沉和水汽经向平流减少造成的。垂

直速度的实际计算结果(图 8c)证实在暴雨强上升区 350 hPa 附近有- 5. 5 hPa/ h的上升

运动中心,在其左侧了大约 22°N 左右 850 hPa 和 250 hPa 附近分别有+ 0. 5 hPa/ h的下

沉运动中心, 在其右侧 200 hPa 以下整个对流层有相对强盛的下沉运动。

武汉大暴雨发生前, 对流层中高部,已有 1～3 K/ d 的加热存在(图 9a) , 且高层加热

强度稍大于低层。20日后对流层中层增温迅速增强。随着对流活动的发展, Q 1在 21～22

日达到最大, Q 2也达到最大(图 9b) ,两者量值相当。大暴雨发生前后,武汉等地一直处于

上升运动区(图 8c) ,但在 19日左右对流层上升运动突然加强,强度超过- 3 hPa/ h,并于

强降水发生阶段上升速度达到最大, 23日 00时左右, 上升运动突然减弱, 武汉大暴雨宣

告结束。图中最大加热率的数值和位置与 Luo 等
[ 6]及丁一汇等 [ 8]对 1979年和 1983年梅
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图 9　暴雨过程中 30°N, 115°E 处 Q 1( a) , Q2( b)和 �( c)高度-时间剖面

(单位:分别为 K/ d, K/ d和 hPa/ h )

图 10　暴雨强降水过程中气柱整层平均加热

( a. 〈Q 1〉, b . 〈Q 2〉; 单位: W / m2)

雨的研究结果相一致。

根据式( 9)和( 10) ,可知暴雨过程气柱视热源加热(用〈Q1〉表示)包括辐射加热、降水

和地面感热输送; 气柱水汽汇(用〈Q2〉表示)包括降水和地面蒸发。为此,计算武汉大暴雨

期间气柱平均加热。图 10a 显示〈Q1〉值为450 W/ m 2的高值中心位于长江中游武汉附近,

与图 1a 武汉大暴雨区有很好的对应关系,这也表明大暴雨区非绝热加热非常显著。而华

南沿海及南海一带为〈Q 1〉的低值区,有暖湿空气流失和下沉运动存在。同时, 〈Q2〉的水平

分布(图 10b)也证实暴雨区有大量的凝结潜热释放, 300 W/ m
2
的中心与实际雨量中心相

一致。由文献[ 18]可知暴雨期间地面的感热和蒸发是很小的,如果水汽汇都形成了降水,
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其所释放的潜热造成了大气的净加热。由此推测上述水汽汇相当于 13 mm/ d的降水,与

NCEP/ NCAR提供的大尺度 17. 5 mm / d的降水率相接近,但与 21～22日区域实测平均

雨量高达 51 mm/ d 相差甚远,究其原因可能与所用的一个时次大尺度资料有关。由于暴

雨期间〈Q1〉, 〈Q 2〉存在显著的日变化, 强降水又具有阶段性,用逐 6 h 资料计算得到的

〈Q 2〉最大值高达 800 W / m
2 ,由此推测最大降水率将高达 33 mm/ d。

图 11　武汉大暴雨期间 2 次强降水过程平均 Q 1(实线)、Q2(长虚线) 和

�(点线) 垂直廊线( a1 , a2) 及 Q1(图 b) / Q2(图 c) 中局地变化项(实线)、

水平平流项(长虚线 )、垂直输送项(点线)的垂直廊线( b, c)

( �单位: hPa/ h,其余诊断量单位: K / d ; a1, b1, c1 表示 7月 21日 00～06时, a2, b2, c2 表示 7月 22日 00～06时)

暴雨过程不同强降水阶段视热源和水汽汇中各分量项的相对重要性怎样?为此,应用

逐 6 h NCEP/ NCAR 资料分析 Q1 和Q 2及其各自局地变化、水平平流和垂直输送项垂直

廓线分布特征,显然,计算结果已包含了显著的日变化过程。由图 11a1和 a2中 �的分布
(点线)可见,在第 1, 2次强降水时段,整个对流层有深厚的上升运动,最大上升运动速度

均出现在 400 hPa附近, 量值高达- 8 hPa/ h,较 1991年江淮特大暴雨间 3次强降水[ 9]还

要强。同样,在 2个强降水时段内Q 1 (实线)具有相似的垂直结构,两者在对流层中部 450

hPa 附近两者加热强度相差较大,后者最大加热率为 16 K/ d, 但前者不足 11 K/ d。Q 2 (长

虚线)也有相近的垂直结构,但仅有一个主峰值, 且加热率比 Q1 要小,加热中心位于 400

～800 hPa之间, 第 2阶段平均加热强度明显高于第一阶段。由于 2次强降水时段 Q 1和
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Q2 峰值位置的分离,表明对流活动起了重要作用。

计算发现 Q 1中温度局地变化项在 2次强降水时段均是一小项(图 11b1和 b2 中实

线) ,且在 850 hPa以上全为正值, 只有在近边界层有很弱的负加热; 温度平流(长虚线)作

用在对流层中下层,它与局地变化作用相反,且量值较小,近似地可以不予考虑。然而,对

视热源加热起重要作用的是垂直输送项(点线) ,它对非绝热加热的贡献与平流作用完全

相反,且有 2个峰值,进一步表明对流层中部的加热在第 2次强降水时段更加显著,已接

近 20 K/ d,由此可见,强上升运动可以将低层的湿空气输送到较高层。值得注意的是,对

流层顶附近出现的加热中心与大气层结曲线分布特征相联系。

Q2 中比湿局地变化引起的潜热增温率(图 11c1中实线)在 700～900 hPa 间出现一个

正峰值,振幅为 2 K / d,而在其它层次是弱负增温,整层积分效果可以忽略;但第 2次强降

水时段(图 11c2)该项垂直结构对流层低层近似为 0增温,但在 300～850 hPa 间出现一个

负增温峰值, 振幅约为 4 K/ d,而在对流层上部又出现弱正增温, 整层积分效果是一显著

的负值,因此,不再能够被忽略, 这与 1983年梅雨期平均情况
[ 8]
和 1991 年暴雨过程

[ 9]
是

不同的。平流项在对流层中下层会增强加热作用(长虚线) ,在对流层中上层引起冷却,这

种现象在第 2次暴雨阶段表现得更加明显,加热强度也大。同时, 不难发现局地变化和平

流项两者是相抵的,对水汽汇加热的共同作用减小, 可以同时忽略。垂直输送项(点线)是

Q2 中加热的主要承担者,在 2次过程中均出现 2峰结构,但第 1次主峰位置在 450 hPa,

而第 2次主峰位置仅 600 hPa 附近,说明两次降水过程对流活动存在着一定差异。

5　结　论

通过以上分析,可以得到以下基本结论:

( 1)武汉大暴雨发生在高空西风急流位置异常偏南等大尺度环流背景下。纬向切变涡

度与暴雨落区存在较好的对应关系,主要表现为高空负涡度发展,低层正涡度发展,前者

在时序上超前 1 d于暴雨发生。

( 2)暴雨强度与大气非绝热加热Q 1, Q 2的高值区相对应。视热源中心一般在450 hPa,

而水汽汇中心主要在 600 hPa 附近。Q 1, Q 2局地变化和平流变化是反位相分布的, 共同的

作用是减小对加热的贡献,一般地, Q1中局地变化可省略,但 Q2中局地变化可达到 4 K/ d

左右,因此不能简单地忽略不计。垂直输送项在大气非绝热加热中是最主要的加热项。
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RESEARCH ON VERTICAL SECTION OF SHEAR VORTICITY

AND DIABATIC HEATING WITH WUHAN

TORRENTIAL RAIN IN 1998

Zhou Bing

( LA SG, I nst itu te of A tmosp heric P hy si cs, Chine se A cademy of S ciences, Beij ing 100029)

Xu Haim ing　Tan Yanke　He Jinhai

( N anj ing Inst itut e of Meteorology , N anj ing 210044)

Abstract

Comparing the dif ferent vo rt icity components on Wuhan to rrent ial rain in 1998, the

results show that zonal shear vo rt icity has a cor responding connection w ith heavy

rainfall center w hile the upper-negat ive shear vort icity develops and the low-positive

vor ticity increases. Analysis of case and stat ist ics present that the development of zonal

shear vort icity ov er 200 hPa is one day ahead of heavy rainfall occur rence. M eant ime,

the high appar ent heat source ( Q 1 ) and moist sink ( Q2 ) as w ell as st rong ascending

mot ion go w ith tor rent ial rain stage. T he sour ce center is located at 450 hPa, and the

sink center at 600 hPa. Evidences suggest that the t ransportat ion term play s an

important role in atmospheric diabat ic heat ing processes. How ever , the local variation

term is small and reverse to advect ion term in apparent heat source ver tical sect ion, so it

is of ten ignored, but it can not be neg lected in moist sink.

Key words: Zonal shear vort icity , Apparent heat source, Mo ist sink, Wuhan

torrential rain.
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