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摘　要　夏季受西太平洋副热带高压控制的中国大陆地区常发生热对流降水。文中首先利用ＴＲＭＭ卫星观测资料、地面自

动站地表温度观测资料和ＮＣＥＰ资料分析了热对流降水的特征及其产生的背景条件；利用区域平均的水汽方程诊断了地表

蒸发、水汽平流和水汽通量辐合项的贡献，分析了降水的水汽来源；进一步利用ＡＲＥＭ区域数值预报模式，设计了４个敏感性

０５７７６６１９／２００８／６６（２）０１９００２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　 　 　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　

 国家重点基础研究专项（２００４ＣＢ４１８３０４）和国家自然科学基金项目（４０５０５０１６、４０６２５０１４、４０６７５０２７）。
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试验，研究了陆气感热、潜热通量对降水的贡献。结果表明，在副热带高压控制的地区，白天强烈的非均匀地表感热加热可导

致低层热空气块突破环境下沉气流而上升，周围空气补充形成辐合运动。低层空气的辐合上升既可引起水汽的汇聚，又可把

低层的水汽输送到高层。同时非均匀陆面特征造成的非均匀感热和潜热通量的共同作用增强了大气的位势不稳定度，触发

了对流，但感热通量对热对流降水的贡献比潜热通量略大。热对流降水的水汽除部分来自地表蒸发外，另一部分来自低层的

水平通量辐合。定量计算表明二者对大气可降水量的贡献基本相当，而平流水汽的贡献很小。

关键词　副热带高压，热对流，陆气通量，触发机制

中图法分类号　Ｐ４２６．６

１　引　言

西太平洋副热带高压（副高）是影响东亚天气气

候的主要环流系统之一（陶诗言等，１９６３；ＷｕＧｕｏｘ

ｉｏｎｇ等，２００３；ＣｈｅｎＴｓｉｎｇＣｈａｎｇ等，２００４）。一般

而言，副高西北边缘冷暖空气交汇处容易产生降水，

而副高中心控制的地区盛行下沉气流，天气以晴好

为主，干燥少雨（ＷｕＧｕｏｘｉｏｎｇ等，２００３）。然而，诸

多观测事实表明（段旭等，２００４；许爱华等，２００６），副

高中心亦常出现由热对流引发的局地阵性强降水

（ＴｈｅｒｍａｌＣｏｎｖｅｃｔｉｖｅＰｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ，简称ＴＣＰ），在

夏季受副高影响的中国长江中下游地区颇为常见。

热对流云团的水平尺度一般小于２００ｋｍ，垂直尺度

可超过１０ｋｍ，云团的最大近地面雨强有时超过２０

ｍｍ／ｈ（傅云飞等，２００５）。然而受副高反气旋环流

影响，近地面气层温度很高，雨水在空中蒸发后真正

能到达地面的降水量并不太大。热对流降水的维持

时间一般也只有数分钟至几小时，这与降水的水汽

来源及其供应不足有关。观测研究表明，热对流降

水的形成机制、水平分布、强度、结构、维持时间等都

与常发生在中国的梅雨锋降水、西南涡降水、台风降

水等系统性降水不同（ＧａｏＳｈｏｕｔｉｎｇ等，２００２；周玉

淑等，２００５；李江南等，２００５；ＣｈｅｎＬｉａｎｓｈｏｕ 等，

２００４；曹治强等，２００５），副高中心陆地热对流云团的

尺度特征和含水量等也与海洋浅对流有较大差异

（ＳｔｅｖｅｎＢｕｓｉｎｇｅｒ等，１９８７；ＰｅｒｅｉｒａＬＧ等，２００６），

这可能是其水汽供应渠道不同所致。对于发生在陆

地和海洋上由天气系统造成的深、浅对流，从天气背

景、水汽来源到形成机制等方面的研究工作已相当

多（ＭｏＫＣ等，１９９８；ＳｈｏｒｔＤＡ等，２０００；Ｈａｌｖｅｒ

ｓｏｎＪＢ等，２００２；ＨｙｕｎｇＷｏｏＫｉｍ等，２００６；ＸｕｅＹ

等，２００１；ＳｃｈｕｍａｃｈｅｒＣ等，２００３），但对于发生在副

高中心控制区域的ＴＣＰ，人们的认识还比较有限。

ＴＣＰ维持时间较短，逐时降水观测资料又相对缺

乏，到达地面的降水总量也较小，以往没有受到特别

的关注。但突发性的阵雨往往给交通和重大活动等

带来不便，因此对ＴＣＰ的成因进行研究是必要的。

在温度较高、相对湿度较小的大气环境背景下，降水

的水汽来自哪里？在大范围的下沉气流控制下，发

生对流所必需的上升运动是怎样产生的？只有清楚

了降水必需的水汽和上升运动条件，即降水的激发

机制，才能进一步理解ＴＣＰ降水的特征并研究其预

报方法。本文通过２００３年８月２日发生在中国江

西、浙江等省副高控制区域的午后热对流个例，结合

资料诊断分析和数值模式模拟，研究了热对流降水

的水汽来源和触发条件，为预报ＴＣＰ类型的降水提

供具有普遍意义的理论依据。

２　资料和个例简介

本文使用的诊断分析资料包括地面自动气象站

观测的地表温度和地面气温资料（逐日０２、０８、１４、

２０时４个时次）、台站探空资料（逐日０８、２０时２个

时次，１６层）和ＮＣＥＰ（ＮａｔｉｏｎａｌＣｅｎｔｅｒｆｏｒＥｎｖｉｒｏｎ

ｍｅｎｔａｌＰｒｅｄｉｃｔｉｏｎ）资料（１°×１°水平分辨率，２６层，

逐日０２、０８、１４、２０时４个时次）。

２００３年８月２日，中国东部广大地区受副高控

制，其中心平均强度达５９０６ｇｐｍ（傅云飞等，２００５，

文中图２ｄ）。在副高控制的江西、浙江等地，热带测

雨卫星 ＴＲＭＭ（ＴｒｏｐｉｃａｌＲａｉｎｆａｌｌＭｅａｓｕｒｉｎｇＭｉｓ

ｓｉｏｎ；ＳｉｍｐｓｏｎＪ等，１９９６）携带的空基测雨雷达

（ＰＲ）在１５：４１（北京时，下同）观测到零星的强降

水，卫星反演的近地面降水率３０ｍｍ／ｈ以上（傅云

飞等，２００５，文中图２ｄ）。虽然ＴＲＭＭ 观测到的是

近地面２ｋｍ高度处的降水率瞬时值（由于地形影

响，２ｋｍ以下雷达回波杂波较强），它不能反映降水

发生的开始和结束时间，也不能反映地面总降水量

的大小，且存在一定的反演误差（ＴｕｆａＤｉｎｋｕ等，

２００６；ＨａｂｉｂＥ等，２００２），但卫星观测至少提供了这
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样的信息，即降水发生的地域在副高中心控制区域，

午后空中的降水强度比较大，是局地、非系统性的。

还可以知道对流云顶高度可达１０ｋｍ，最大降水率

在空中５ｋｍ 左右，向上和向下迅速减小（傅云飞

等，２００５；文中图６），这说明降水具有对流降水的结

构特征（傅云飞等，２００５）。进一步检查地面自动气

象站观测的降水量（图１），可以发现主要降水区域

在２７°—２９°Ｎ、１１５°—１１９°Ｅ附近。降水从１４时开

始，最大降水量在１６—１７时达１４．８ｍｍ，２０时后迅

速减小。降水分布零散，有较强的局地特征。除主

降水区外，还分布有多个单站点的孤立降水区域，降

水开始时间也各不相同，但维持时间都不超过３ｈ。

虽然由于仪器观测、反演方法、地面站点布局等原

因，卫星反演降水量和地面观测最大降水量都可能存

在一定的误差，但也存在这样的可能性，即：空中降水

率较大，但真正到达地面的总降水量并不多，雨水在

到达地面前发生强烈蒸发。从逐时红外卫星云图也

可以看出，对流云从１２时开始生成（图２ａ），１６—１７

时发展最强盛（图２ｂ），２２时完全消散。所有观测均

表明，该次降水具有午后热对流降水的特征。

图１　地面自动气象站观测的８月２日１３—２１时逐时降水量（单位：ｍｍ）

Ｆｉｇ．１　Ｈｏｕｒｌｙｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ（ｍｍ）ｆｒｏｍ１３：００ｔｏ２１：００ＢＳＴｏｎ２Ａｕｇｕｓｔ２００３

ｏｂｓｅｒｖｅｄｂｙａｕｔｏｍａｔｉｃｗｅａｔｈｅｒｓｔａｔｉｏｎｓ
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图２　ＦＹ２气象卫星观测的２００３年８月２日１２：３０（ａ）和１６：３０（ｂ）的红外云图

Ｆｉｇ．２　ＦＹ２ｇｅｏｓｙｎｃｈｒｏｎｏｕｓｍｅｔｅｏｒｏｌｏｇｉｃａｌｓａｔｅｌｌｉｔｅｉｎｆｒａｒｅｄｉｍａｇｅｓ

ａｔ１２：３０（ａ）ａｎｄ１６：３０ＢＳＴ（ｂ）２Ａｕｇｕｓｔ２００３

　　从以上观测事实可以推测，８月２日午后地表

或近地面温度应该很高，实测的地表温度证明了这

一推测。图３是自动气象站观测的８月２日０８时

（图３ａ）和１４时（图３ｂ）地表温度和地面气温的差

异。０８时地表最高温度３９℃，地面最高气温３３℃，

最大温差只有９℃，而１４时最高地表温度达７０℃，

最高气温为４４℃，最大温差超过了３０℃，巨大的温

差必然导致地表向大气边界层强烈的感热输送。与

此相反，２日０８时主要降水区衢州站（２８．５８°Ｎ、

１１８．５２°Ｅ）的探空资料表明，大气低层温度露点差在

９℃左右（图４ａ），整个环境背景场比较干燥，且０８

时主要降水区域内整层盛行下沉气流（图４ｂ），地面

水平风场微弱（图略）。那么，降水必需的水汽和上

升运动来自哪里？

图３　２００３年８月２日０８时（ａ）和１４时（ｂ）自动气象站观测的地表温度和地面气温之差（单位：℃）

Ｆｉｇ．３　Ｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｓ（℃）ｂｅｔｗｅｅｎｇｒｏｕｎｄｓｕｒｆａｃｅｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅａｎｄｓｕｒｆａｃｅａｉｒｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｏｎ２Ａｕｇｕｓｔ２００３

ｄｅｒｉｖｅｄｆｒｏｍａｕｔｏｍａｔｉｃｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎｓａｔ０８：００（ａ）ａｎｄ１４：００ＢＳＴ（ｂ）
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图４　２００３年８月２日０８时用台站探空资料得到的衢州站温度（实线）和露点（虚线，单位：℃）

（ａ）和２７°—２９°Ｎ、１１５°—１１９°Ｅ区域平均垂直速度（ｂ．单位：１０－４ｈＰａ／ｓ）随高度的变化

Ｆｉｇ．４　Ｖｅｒｔｉｃａｌｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｓｏｆ（ａ）ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ（ｓｏｌｉｄｌｉｎｅ）ａｎｄｄｅｗｐｏｉｎｔ（ｄａｓｈｌｉｎｅ）ａｔＱｕｚｈｏｕ

ｓｔａｔｉｏｎ（２８．５８°Ｎ，１１８．５２°Ｅ，）ａｎｄ（ｂ）ｒｅｇｉｏｎａｌｌｙａｖｅｒａｇｅｄｖｅｒｔｉｃａｌｖｅｌｏｃｉｔｙｏｖｅｒ（２７°－２９°Ｎ，

１１５°－１１９°Ｅ）ａｔ０８：００ＢＳＴ２Ａｕｇｕｓｔ２００３ｄｅｒｉｖｅｄｆｒｏｍｔｈｅｒａｄｉｏｓｏｎｄｅｄａｔａ

３　水汽来源分析

众所周知，梅雨锋、台风等天气系统产生的降水

能维持较长时间，原因之一是有源源不断的水汽供

应。在系统性降水中，水汽平流、水汽通量辐合等对

水汽增加的贡献较大，地表蒸发对水汽的贡献相对

较小（ＲａｙｍｏｎｄＤＪ等，１９９０；ＺｈｏｕＴｉａｎｊｕｎ等，

２００５；ＰｉｅｌｋｅＳｒＲＡ，２００１）。局地生成的热对流能

产生降水，应该也有水汽的供应渠道，可以用区域平

均的水汽收支状况来检查水汽通量散度项、地表蒸

发和水汽平流的相对贡献。区域平均的水汽收支方

程（丁一汇，１９８９）可写为

１

σ犵∫
狆ｓ

狆ｕ∫σ
狇
狋
＋·狇犞ｈ＋

狇ω
（ ）狆 ｄ狆ｄσ＝

－犿＋犈ｓ （１）

其中，σ为选定区域。因为热对流降水的局地性较

强，这里选取主要降水区（２７°—２９°Ｎ、１１５°—１１９°Ｅ）

来计算水汽收支。狆ｓ为地面气压，狆ｕ 为顶层气压，

狇
狋
是水汽的局地变化，·狇犞ｈ 是水汽的水平通量

散度，狇ω
狆
是水汽垂直输送，犿 是水汽凝结量，犈ｓ是

蒸发量。方程可以在各垂直层上进行计算。

　　首先检查水汽的局地变化项（方程左边第１

项）。图５ａ反映出夜间７００ｈＰａ以下中低层水汽局

地变化项是减小的，而８月２日０８—２０时是增加

的，并有明显向高层扩展的趋势。水汽局地变化最

大值发生在７５０ｈＰａ，中高层水汽增加在时间上比

低层滞后，这反映出高层的水汽是由低层输送的，图

５ｂ中水汽垂直输送随时间的变化验证了这一推论。

水汽的垂直输送从２日０８时后迅速增加，７５０ｈＰａ

垂直输送值最大。２０时降水结束前低层已转为下

沉气流。而降水结束后，水汽的局地变化项也转为

负值，说明水汽含量在逐渐减小。

那么，低层的水汽又从何而来？一般而言，水汽

的来源分３种：来自地表的水分蒸发；来自周围水汽

通量的辐合；来自水汽的平流。有时兼而有之。在

式（１）中，如果假设大气顶气压为１００ｈＰａ，垂直速

度在地面和大气顶均为０，且８月２日１４时降水发

生前水汽凝结量犿可视为０，则地表蒸发便是水汽

局地变化项和水汽水平通量散度项的和，即

犈ｓ＝
１

σ犵∫
狆ｓ

狆ｕ∫σ
狇
狋
＋·狇犞（ ）ｈ ｄ狆ｄσ （２）

　　据此可以检查地表蒸发和水平通量散度对局地

水汽增加的相对贡献。如果用０８和１４时水汽的差

作为１１时的水汽时间倾向值，０８和１４时水汽水平

通量散度的平均作为１１时的值，可以得出１１时地

面至１００ｈＰａ，２７°—２９°Ｎ、１１５°—１１９°Ｅ区域平均水
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图５　（２７°—２９°Ｎ、１１５°—１１９°Ｅ）区域平均的水汽局地变化（ａ．单位：１０－４ｋｇ／（ｍ２·ｈＰａ·ｓ））

和水汽垂直输送（ｂ．单位：１０－３ｋｇ／（ｍ２·ｈＰａ·ｓ））随高度的分布

Ｆｉｇ．５　Ｈｅｉｇｈｔｔｉｍｅｃｒｏｓｓｓｅｃｔｉｏｎｓｏｆ（ａ）ｔｈｅｌｏｃａｌｃｈａｎｇｅ（１０
－４ｋｇ／（ｍ

２·ｈＰａ·ｓ））ａｎｄ（ｂ）ｖｅｒｔｉｃａｌｔｒａｎｓｐｏｒｔ

（１０－３ｋｇ／ｍ
２·ｈＰａ·ｓ））ｏｆｒｅｇｉｏｎａｌｌｙａｖｅｒａｇｅｄｗａｔｅｒｖａｐｏｒｏｖｅｒｔｈｅｒｅｇｉｏｎ（２７°－２９°Ｎ，１１５°－１１９°Ｅ）

汽的局地变化为２．２ｋｇ／（ｍ
２·ｓ），水汽水平通量散

度为－１．１ｋｇ／（ｍ
２·ｓ），则地表蒸发为１．１ｋｇ／（ｍ

２

·ｓ）。虽然ＮＣＥＰ资料的时间分辨率不够高，方程

（２）也只是在一定的假设前提下在地面至１００ｈＰａ

的体积内做粗略估计，数值上可能存在一定误差，但

仍然可以说明地表蒸发对大气中水汽增加的贡献不

容忽视，其量值与水平通量散度的量值基本相当。

检查地表的湿度状况（图略）可知，降水前８月２日

０８时主要降水区浙江等地比周围其他区域地表偏

湿１５％以上，这可能导致水汽的蒸发比周围区域强

烈，也为降水提供了一个水汽来源。当然，水汽的水

平通量散度项的贡献是比较大的，而水平通量散度

又可以分为水汽和散度的乘积项（方程（３）右边第１

项）和水汽平流项（方程（３）右边第２项）：

　
１

犵∫
狆ｓ

狆ｕ

·狇狏ｄ狆＝
１

犵∫
狆ｓ

狆ｕ

狇·狏ｄ狆＋

１

犵∫
狆ｓ

狆ｕ

狏·狇ｄ狆 （３）

平流项可以作为通量项和散度项的差在各气压层上

计算，从而可讨论散度项和平流项的相对贡献。图

６ａ是８月２日１４时主要降水区（２７°—２９°Ｎ、１１５°—

１１９°Ｅ）式（３）中各项随高度的分布状况。显然在对

流层低层７５０ｈＰａ以下，水汽的水平通量散度（实

线）为负值，有明显的辐合，说明四周有水汽向主要

降水中心聚集。这种聚集主要表现为风场的辐合

（虚线），即通过风的辐合携带水汽运动。而水汽和

散度的乘积项与水平通量散度项的值非常接近，平

流项（点线）表现为两个大量的小差。因为副高中心

控制的地区大气中水汽含量相对较小，且没有水汽

非常不均匀分布的高值区和低值区，因此水汽平流

的贡献很小，热对流降水的水汽主要来源于地表蒸

发和周围水汽辐合。在中高层７５０—３００ｈＰａ，水汽

通量散度表现为辐散，这也主要是由风场的辐散决

定的，低层辐合、高层辐散的配置有利于对流的进一

步发展，也有利于低层水汽向高层的进一步输送。

　　由以上分析可以看出，这次热对流降水的水汽

主要来源于地表的蒸发和低层风场辐合携带的水

汽，然后通过垂直输送把水汽从低层输送到高层。

虽然近地面气温较高，环境场相对湿度较小，但空气

中的绝对湿度比较大。一旦水汽被向上输送，随着

环境温度的降低，大气相对湿度会迅速增加。但是，

在副高中心盛行下沉气流的情况下，风场辐合是怎

样发生的呢？

５９１李昀英等：一次热对流降水成因的分析和模拟 　　　　　　　　　　 　 　　　　　　　　　 　　　 　　　　　　　　　



图６　８月２日１４时（２７°—２９°Ｎ、１１５°—１１９°Ｅ）区域平均各层的水汽水平通量散度（实线）、比湿和散度的

乘积（虚线）以及水汽平流（点线；单位：１０－３ｋｇ／（ｍ２·ｈＰａ·ｓ））（ａ）、ＮＣＥＰ资料２００３年８月２日０８时（实线）

和１４时（虚线）（２７°—２９°Ｎ、１１５°—１１９°Ｅ）区域平均的散度（单位：１０－５ｓ－１）（ｂ）随高度的分布

Ｆｉｇ．６　（ａ）Ｖｅｒｔｉｃａｌｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｓｏｆｔｈｅｗａｔｅｒｖａｐｏｒｈｏｒｉｚｏｎｔａｌｆｌｕｘｄｉｖｅｒｇｅｎｃｅ（ｓｏｌｉｄｌｉｎｅ），ｐｒｏｄｕｃｔｏｆｓｐｅｃｉｆｉｃｈｕｍｉｄｉｔｙ

ａｎｄｄｉｖｅｒｇｅｎｃｅ（ｄａｓｈｌｉｎｅ），ａｎｄｗａｔｅｒｖａｐｏｒａｄｖｅｃｔｉｏｎ（ｄｏｔｌｉｎｅ，１０
－３ｋｇ／（ｍ

２·ｈＰａ·ｓ））ａｔ１４：００ＢＳＴ２Ａｕｇｕｓｔ２００３

ａｎｄ（ｂ）ｔｈｅｄｉｖｅｒｇｅｎｃｅ（１０
－５ｓ－１）ａｔ０８：００ＢＳＴ（ｓｏｌｉｄｌｉｎｅ）ａｎｄ１４：００ＢＳＴ（ｄａｓｈｌｉｎｅ）ｏｎ２Ａｕｇｕｓｔ２００３ａｖｅｒａｇｅｄ

ｏｖｅｒｔｈｅｒｅｇｉｏｎ（２７°－２９°Ｎ，１１５°－１１９°Ｅ）

４　陆气通量的作用

对流能够发生，大气低层必然对应有辐合运动。

自动气象站观测资料表明，８月２日０８时，环境场

主要盛行下沉气流，地表温度和地面气温差最大只

有９℃（图３ａ）。但随着辐射加热的增强，到下午１４

时，地表和地面气温最大差值已经达到３０℃。这说

明副高控制的地区，在晴空环境下，地表升温很快。

虽然风速较小，但地表仍然通过感热不断向大气传

输热量。地面热空气上升，导致周围空气的补偿性

辐合，即风场的辐合，风速相应加大，图６ｂ可以证实

这一推断。图６ｂ是用ＮＣＥＰ资料分析的８月２日

０８时（实线）和１４时（虚线）主要降水区平均的散度

随高度的变化。０８时降水发生前，主要降水区风速

非常小（图略），整层大气的辐合辐散都比较小，尤其

是在近地层。但随着太阳辐射的增强，风场辐合也

迅速增加。到１４时降水发生时，低层７５０ｈＰａ以下

都表现为辐合，最强辐合值出现在９２５ｈＰａ，达－２．

３×１０－５ｓ－１，而中、高层为辐散，最大辐散值出现在

６５０ｈＰａ。低层辐合的增强，必然导致周围空气携带

的水汽向中心聚集，再加上地表的蒸发，当大气低层

热量和水汽的聚集达到一定程度时，即环境大气的

位势不稳定达到相当量值时，已经为对流的产生埋

下了伏笔。大气中是不缺乏触发机制的，在强烈的

位势不稳定环境中，任何小的扰动都可能触发对流。

由于地表感热和水汽输送缺乏相应的观测值，我们

利用一个中尺度数值预报模式来检验和验证感热和

潜热等陆气通量在增加环境不稳定度中的作用。本

文采用中国科学院大气物理研究所ＬＡＳＧ实验室

（ＳｔａｔｅＫｅｙＬａｂｏｒｔｏａｒｙｏｆＮｕｍｅｒｉｃａｌＭｏｄｅｌｌｉｎｇｆｏｒＡｔ

ｍｏｓｐｈｅｒｉｃＳｃｉｅｎｃｅｓａｎｄＧｅｏｐｈｉｓｉｃａｌＦｌｕｉｄＤｙｎａｍｉｃｓ）建

立的中尺度暴雨数值预报模式ＡＲＥＭ（ＡｄｖａｎｃｅｄＲｅ

ｇｉｏｎａｌＥｔａｃｏｏｒｄｉｎａｔｅＭｏｄｅｌ；宇如聪等，２００４）和Ｂａｔｓ

（ＤｉｃｋｉｎｓｏｎＲＥ）陆面过程耦合的Ｖ２．３版本。模式运

行区域为１５°—４５°Ｎ、９５°—１３５°Ｅ，水平分辨率为１２

×１２ｋｍ，垂直分３２层。以２００３年８月２日０８时

ＮＣＥＰ１°×１°分析资料为初值，采用时变侧边界条件，

每６ｈ更新一次边界，最外圈５°作为缓冲区，连续积

分２４ｈ（称为参照试验ＥＸＰ－ｃｔｌ）。

首先检验ＡＲＥＭ 模式对该个例降水分布和降

水时间、强度的模拟能力。图７ａ是模拟的８月２日

平均５００ｈＰａ位势高度和８月２日０９时至８月３
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日０８时２４ｈ累积降水量，图７ｂ是江西上饶站

（２８．２８°Ｎ、１１７．５５°Ｅ）观测降水量（实线）和模拟降

水量（虚线，模式格点插值到站点）的逐时演变。可

看出模式对副高西北侧的系统性降水和副高中心的

局地性降水都有较好的反映。虽然副高中心模拟累

积降水区域比观测偏大，强度偏强，且上饶站模拟降

水量有一个逐渐增大再逐渐减小的过程，在２日２１

时还出现了次峰值（其他站点相应做了对照，模拟的

降水发生时间平均比观测提前２ｈ左右），但模式还

是较好地反映了热对流降水的午后、局地、短时特

征。鉴于ＡＲＥＭ模式对该热对流降水有一定的模

拟能力，本文用其来研究降水的发生情况。

图７　ＡＲＥＭ模拟的２００３年８月２日０９时—３日０８时平均５００ｈＰａ位势高度（ｇｐｍ）和累积降水量（ｍｍ）（ａ）；

江西上饶自动气象站（２８．２８°Ｎ、１１７．５５°Ｅ）观测（实线）和ＡＲＥＭ模拟（虚线）的逐时降水量（ｍｍ）随时间的演变（ｂ）

Ｆｉｇ．７　（ａ）Ｔｈｅｔｏｔａｌｒａｉｎｆａｌｌ（ｍｍ）ａｎｄｄａｉｌｙａｖｅｒａｇｅ５００ｈＰａｇｅｏｐｏｔｅｎｔｉａｌｈｅｉｇｈｔｓ（ｇｐｍ）ｏｎ２Ａｕｇｕｓｔ２００３

ｓｉｍｕｌａｔｅｄｂｙＡＲＥＭｍｏｄｅｌａｎｄ（ｂ）ｈｏｕｒｌｙｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ（ｍｍ）ｆｒｏｍ０８：００ＢＳＴ２ｔｏ０８：００ＢＳＴ３Ａｕｇｕｓｔ２００３ａｔ

Ｓｈａｎｇｒａｏｓｔａｔｉｏｎ（２８．２８°Ｎ，１１７．５５°Ｅ）ｉｎＪｉａｎｇｘｉｐｒｏｖｉｎｃｅｄｅｒｉｖｅｄｆｒｏｍｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎ（ｓｏｌｉｄｌｉｎｅ）ａｎｄｓｉｍｕｌａｔｉｏｎ（ｄａｓｈｌｉｎｅ）

　　我们利用４个敏感性试验来检验感热、潜热等

陆气通量对触发热对流降水的作用。试验方案设计

见表１。

图８是参照试验和陆气通量的敏感性试验模拟

的８月２日０９时至３日０８时累积降水量。当单独

关闭地表向大气输送的潜热通量或感热通量后，降

水的区域和面积都有不同程度地缩小，降水量也相

应减小，降水开始时间也比参照试验滞后。但试验

结果表明感热输送对降水的贡献更大些，这可能是

因为对流主要是感热激发的，而降水的水汽除地表

潜热输送外，还有部分来自低层辐合。当同时关闭

感热和潜热通量后，主要降水区基本上都不存在了，

只有很小的区域出现了降水。这说明感热和水汽输

送对热对流降水都非常重要，只有水汽、热量条件同

时具备时，才能激发对流降水（ＰａｎｄｙａＲＥ 等，

２０００；ＴｚｅｎｇＲＹ 等，２００１；ＲｉｄｏｕｔＪＡ 等，１９９８）。

在热对流发生时，感热的作用主要是向大气输送热

量，热空气上升引发周围空气的补偿性辐合，使大

表１　敏感性试验设计

Ｔａｂｌｅ１　Ｓｅｎｓｉｔｉｖｉｔｙｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔｄｅｓｉｇｎ

试验名称 试验方法 试验目的

ＥＸＰ－ｃｔｌ 模式正常运行 参照试验

ＥＸＰ－ｌａｔｅｎｔ 关闭陆气潜热通量 检查地表潜热输送对降水的贡献

ＥＸＰ－ｓｅｎｓｉｂｌｅ 关闭陆气感热通量 检查地表感热输送对降水的贡献

ＥＸＰ－ｓｅｎｌａｔ 同时关闭陆气潜热和感热通量 检查地表潜热和感热输送对降水的贡献

ＥＸＰ－ｓｕｒ ２５°—３２°Ｎ、１１２°—１２２°Ｅ范围内地形高度

均设为０ｍ，地表类型均设为陆地水体

检查非均匀地表性质在触发降水中的作用
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图８　各试验模拟的８月２日０９时至３日０８时２４ｈ累积降水量（单位：ｍｍ）

（ａ．ＥＸＰ－ｃｔｌ，ｂ．ＥＸＰ－ｓｅｎｓｉｂｌｅ，ｃ．ＥＸＰ－ｌａｔｅｎｔ，ｄ．ＥＸＰ－ｓｅｎｌａｔ；ｕｎｉｔ：ｍｍ）

Ｆｉｇ．８　Ｔｈｅｔｏｔａｌｒａｉｎｆａｌｌ（ｍｍ）ｆｒｏｍ０９：００ＢＳＴ２ｔｏ０８：００ＢＳＴ３Ａｕｇｕｓｔ２００３ｓｉｍｕｌａｔｅｄｂｙ４ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔｓ

（ａ．ＥＸＰ－ｃｔｌ，ｂ．ＥＸＰ－ｓｅｎｓｉｂｌｅ，ｃ．ＥＸＰ－ｌａｔｅｎｔ，ｄ．ＥＸＰ－ｓｅｎｌａｔ）

气低层形成辐合中心。图９ａ即表明在参照试验中

（实线），主要降水区大气表现为明显的低层辐合高

层辐散特征，转换层出现在６５０ｈＰａ。当关闭地表

感热加热（虚线）后，大气低层的辐合显著减小，最强

辐合高度没有改变但强度减弱一半。对应高层辐散

也明显减小，最强辐散高度从参照试验的４００ｈＰａ

降低到６５０ｈＰａ。这说明关闭感热输送后，大气辐

合辐散减弱，对流的高度降低了，强度也相应减弱

（图略）。当降水发生时，潜热通量的作用是向大气

输送水汽，增加大气的可降水量。图９ｂ表明关闭地

表潜热输送（虚线）后，积分各时次大气可降水量都

比参照试验（实线）小，在１７时降水达到最大时表现

最明显。敏感性试验证明了地表潜热的作用是输送

水汽，而感热激发的辐合上升运动可以把水汽从低

层输送到高层。图１０ａ可以进一步说明感热、潜热

的变化与降水之间的关系。在未发生降水前，地表

相对干燥，温度高，感热输送是逐渐增大的，潜热输

送也缓慢增加，二者呈现一致的变化。当感热和潜

热的累积达到一定程度后，开始产生降水。降水发

生后，地表湿度增加，潜热通量迅速增大，同时地表

温度降低，感热通量迅速减小，二者呈现相反的变

化。因此热对流降水能够发生，得益于降水前感热

和潜热的共同作用，虽然二者在对流发生时扮演的

角色不同。

当大气低层的水汽和热量聚集达到一定的量值

时，大气就会形成强烈的不稳定层结，为对流和降水

提供温床。如果用假相当位温来表示大气层内热量

和水汽的综合变化，即大气的位势不稳定度（图

１０ｂ），可以发现在主要降水区２７°—２９°Ｎ、１１５°—

１１９°Ｅ内，由于同时关闭了地表感热和潜热通量，

ＥＸＰ－ｓｅｎｌａｔ试验中８月２日１４时区域平均的假相

当位温值（虚线）与参照试验（实线）相比，在近地面
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图９　８月２日１４时２７°—２９°Ｎ、１１５°—１１９°Ｅ区域平均散度随高度的变化（ａ）；两个试验模拟的

大气可降水量随时间的变化（ｂ）（ａ．实线对应ＥＸＰ－ｃｔｌ试验，虚线对应ＥＸＰ－ｓｅｎｓｉｂｌｅ试验，单位：１０－５ｓ－１；

ｂ．实线对应ＥＸＰ－ｃｔｌ试验，虚线对应ＥＸＰ－ｌａｔｅｎｔ试验，单位：１０ｍｍ）

Ｆｉｇ．９　（ａ）Ｖｅｒｔｉｃａｌｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｏｆｒｅｇｉｏｎａｌｌｙａｖｅｒａｇｅｄｄｉｖｅｒｇｅｎｃｅ（×１０
－５ｓ－１）ｏｖｅｒｔｈｅｒｅｇｉｏｎ２７°－２９°Ｎ，１１５°－１１９°Ｅ

ａｔ１４：００ＢＳＴ２ａｎｄ（ｂ）ｔｅｍｐｏｒａｌｖａｒｉａｔｉｏｎｓｏｆｐｒｅｃｉｐｉｔａｂｌｅｗａｔｅｒｖａｐｏｒ（×１０ｍｍ）ｆｒｏｍ０８：００ＢＳＴ２ｔｏ

０８：００ＢＳＴ３Ａｕｇｕｓｔ２００３ｓｉｍｕｌａｔｅｄｂｙＥＸＰ－ｃｔｌ（ｓｏｌｉｄｌｉｎｅ）ａｎｄＥＸＰ－ｓｅｎｓｉｂｌｅ（ｄａｓｈｌｉｎｅ）

图１０　ＥＸＰ－ｃｔｌ试验模拟的（２７．９°—２８．１°Ｎ、１１７．９°—１１８．１°Ｅ）区域平均降水量（实线，单位：ｍｍ）、地表感热

（虚线，单位：Ｗ／ｍ２）和潜热通量（点线，单位：Ｗ／ｍ２）随时间的变化（ａ）；８月２日１４时（２７°—２９°Ｎ、１１５°—

１１９°Ｅ）区域平均假相当位温随高度的变化（ｂ．实线对应ＥＸＰ－ｃｔｌ试验，虚线对应ＥＸＰ－ｓｅｎｌａｔ试验；单位：Ｋ）

Ｆｉｇ．１０　（ａ）Ｈｏｕｒｌｙｖａｒｉａｔｉｏｎｓｏｆｒｅｇｉｏｎａｌｌｙａｖｅｒａｇｅｄｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ（ｓｏｌｉｄｌｉｎｅ，ｍｍ），ｓｅｎｓｉｂｌｅｈｅａｔｆｌｕｘ（ｄａｓｈｌｉｎｅ，Ｗ／ｍ２）

ａｎｄｌａｔｅｎｔｈｅａｔｆｌｕｘ（ｄｏｔｌｉｎｅ，Ｗ／ｍ２）ｏｖｅｒｔｈｅｒｅｇｉｏｎ２７．９°－２８．１°Ｎ，１１７．９°－１１８．１°ＥｓｉｍｕｌａｔｅｄｂｙＥＸＰｃｔｌ，

ａｎｄ（ｂ）ｖｅｒｔｉｃａｌｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｏｆｒｅｇｉｏｎａｌｌｙａｖｅｒａｇｅｄｅｑｕｉｖａｌｅｎｔｐｏｔｅｎｔｉａｌｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｓ（ｓｏｌｉｄｌｉｎｅｆｏｒＥＸＰ－ｃｔｌ；

ｄａｓｈｌｉｎｅｆｏｒＥＸＰ－ｓｅｎｌａｔ；Ｋ）ｏｖｅｒｔｈｅｒｅｇｉｏｎ（２７°－２９°Ｎ，１１５°－１１９°Ｅ）ａｔ１４：００ＢＳＴ２Ａｕｇｕｓｔ２００３
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减小了近１０Ｋ，８５０ｈＰａ以下假相当位温随高度减

小的斜率也比参照试验小的多，甚至在９００—８５０

ｈＰａ厚度内出现位势稳定的状况。因此可以说，在

副高反气旋环流的控制下，随着太阳辐射的增强，地

表感热和水汽输送迅速增加，对流层低层大气受热

抬升造成的空气辐合使得降水区近地层水汽含量也

迅速增加，从而导致大气位势不稳定度的迅速增强。

５　地表非均匀加热的影响

在强烈的位势不稳定环境中，对流为什么总是

发生在局部地区，而不是大气整层抬升形成层状降

水呢？我们知道，由于地形、植被覆盖等性质的差

异，地表受热通常是不均匀的（ＦｅｉＣｈｅｎ等，１９９４；

ＳｅｇａｌＭ等，１９８８）。局部气块的温度可能比周围环

境温度增加的快，使得气块比环境大气的上升速度

更快。虽然大气中通常是不缺乏触发机制的，任何

小的扰动都可能触发对流，但地表非均匀加热大气

是触发热对流的主要原因。正是由于地表加热不

均，使得近地面出现了多个风场的辐合中心，环境大

气中的水汽也因为多辐合中心的存在而分散，水汽

相对供应不足，降水表现为局地、短时的特征。我们

再次用敏感性试验来验证这一推论。在模式运行范

围内主要有４类植被：陆地湖泊（Ｉｎｌａｎｄｗａｔｅｒ），灌

溉庄稼地（Ｉｒｒｉｇａｔｅｄｃｒｏｐ），常绿阔叶林（Ｅｖｅｒｇｒｅｅ

ｂｒｏａｄｌｅａｆｔｒｅｅ），山地上主要对应混合林（Ｍｉｘｅｄ

ｗｏｏｄｌａｎｄ）。如果我们把主要降水区（２６°—３２°Ｎ、

１１２°—１２０°Ｅ）内的地形高度统一设置为０ｍ；为使

地表受热后温度相对稳定，地表类型统一设为陆地

湖泊，则地表性质呈现良好的均匀性（称为ＥＸＰ－

ｓｕｒ试验）。我们发现ＥＸＰ－ｓｕｒ试验模拟的累积降

水量区域和ＥＸＰ－ｓｅｎｌａｔ试验比较相似，降水的局

地特征消失，只在２９°Ｎ、１１８°Ｅ附近有弱的降水（图

略）。而对比参照试验和ＥＸＰ－ｓｕｒ试验中８月２日

１４时降水开始发生时大气低层８５０ｈＰａ的流场特

征，可看出当地表性质非均匀时，全区呈现多个小尺

度的辐合中心（图１１ａ），每个辐合中心各对应一个

局地降水区，而地表性质均匀时，全区主要的流场系

统是西北角的反气旋和贯穿东北—西南向的辐合

线，降水发生在辐合线上（图１１ｂ），降水的多区域局

地特征消失。因此可以认为，地表性质的非均匀性

使感热和潜热输送呈现非均匀性，触发了热对流，加

强了降水的局地特征。

图１１　ＥＸＰ－ｃｔｌ（ａ）和ＥＸＰ－ｓｕｒ（ｂ）试验模拟的８月２日１４时８５０ｈＰａ流场

Ｆｉｇ．１１　８５０ｈＰａｓｔｒｅａｍｌｉｎｅｆｉｅｌｄｓａｔ１４：００ＢＳＴ２Ａｕｇｕｓｔ２００３ｉｎＥＸＰ－ｃｔｌ（ａ）ａｎｄＥＸＰ－ｓｕｒ（ｂ）

６　结论与讨论

夏季中国大陆常发生局地热对流降水。本文通

过资料的诊断分析和数值模拟验证，发现非均匀地

表性质造成的非均匀陆气通量输送在ＴＣＰ类型的

降水中起到了触发对流的作用，这和陆气通量在季

风爆发、梅雨锋降水、台风降水等系统性降水中的作

用是不同的（ＷｉｌｓｏｎＪＷ 等，１９９７；ＲｏｎｇＦｕ等，

００２　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　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　２００８，６６（２）



１９９９；郑彬等，２００６）。资料诊断的结果表明，热对流

降水的水汽主要来源于地表蒸发和水平通量辐合，

二者的贡献基本相当，而平流水汽的贡献很小。数

值试验的结果则表明，地表潜热通量为大气输送了

部分水汽，而触发对流的最后动力来自地表向大气

的不均匀感热输送。但是，对流发生后为什么能在

短时间内迅速发展壮大，可能与高、低层环境场的配

置、凝结潜热释放与降水之间的正反馈等都有关系，

这还需要进一步深入探讨。

ＴＣＰ能否发生与当时近地面的水汽和热力条

件均有关系，只有水汽和热量累积达到一定量值时

才能触发对流。如果没有丰富的水汽源地供应，降

水维持的时间通常都比较短，如果地表感热输送较

小，可能只能激发浅对流，难以形成降水。副高中心

控制的地区，晴空条件下地表升温很快。在适当的

水汽条件和复杂的地形、地貌环境中，对流很容易被

触发，因此副高的控制为热对流的产生提供了极有

利的环境背景场。但是，从敏感性试验的结果来看，

对流发生与否对副高的位置、强度等都几乎没有产

生影响（图略），说明中小尺度的局地对流对环境场

的反馈较弱。

该次热对流降水发生在午后，但在０８时用探空

资料却计算不出不稳定能量。由于对流发展极为局

地和迅速，一些时次降水只发生在个别站点上，因此

预测ＴＣＰ较为困难。但本文的研究表明，判断水汽

的来源及供应情况，对预报ＴＣＰ的发生、强度、时间

等应该有较大帮助，这需要结合多普勒天气雷达产

品、卫星云图和自动气象站等常规和非常规观测资

料来分析。同时，考虑局地地形、地表植被覆盖等地

表性质对预报ＴＣＰ类型的降水也是非常关键的，减

小数值模式中陆面过程处理的不确定性，也可以提

高模式的预报准确率。虽然目前数值预报模式还较

难做到准确的定点、定时、定量预报，但本文的模拟

表明模式对ＴＣＰ类型的降水仍有一定的预报能力。

把数值预报和资料分析诊断合理地结合起来，提高

预报员的集成预报能力，是提高精细化预报水平的

途径。目前对触发热对流的陆气通量的客观定量分

析工作还不多，到底地表感热、潜热各自的累积达到

什么样的临界值才能触发对流，在业务预报中还很

难把握，这也正是今后需要深入研究的问题。
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