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摘　要　条件不稳定湿大气情况下，气流经过三维地形可以形成不同性质的对流系统以及不同特征的地形流结构，其对流系

统、地形流的性质主要取决于地形上空的对流触发、对流－地形流－重力波三者之间的相互作用，同样这些过程对于地形降

水的性质、分布起重要的作用。根据不同湿犉狉数（Ｆｒｏｕｄｅｎｕｍｂｅｒ），湿条件不稳定大气经过三维小尺度山地上空时其对流和

地形流动存在４种不同的流域（ｆｌｏｗｒｅｇｉｒｎｅｓ）：（１）下游传播对流模态；（２）上游传播和下游传播共存对流模态；（３）山峰附近准

静止和下游传播共存对流模态；（４）下坡稳定和下游传播对流共存模态。地形上空对流系统主要可以通过两种不同机制形

成：（１）地形直接的抬升或减速作用；（２）在地形流形成后，由于地形流本身特性（如上游分离、背风涡旋和下坡重力波破碎）触

发。在较大的犉狉数情况下，地形上空对流生成后反过来可以破坏上、下游的地形流结构，但对背风坡的重力波破碎影响较

小。不同初始对流有效位能（ＣＡＰＥ）不仅可以影响对流系统的传播、发展，而且可以影响整体地形流性质。较低的初始ＣＡＰＥ

有利于地形流的形成，此时对流对地形流结构特征的影响相对较小，其流场性质与低犉狉数流域性质相似。

０５７７６６１９／２００８／６６（３）０２９３０９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Ｐ７３项目（２００４ＣＢ４１８３００），ＴＲＡＰＯＹＴ，ＦＡＮＥＤＤ２００３２５。

作者简介：谈哲敏，主要从事大气动力学与中尺度气象研究。Ｅｍａｉｌ：ｚｍｔａｎ＠ｎｊｕ．ｅｄｕ．ｃｎ



关键词　地形，湿对流，重力波，地形流域，对流有效位能

中图法分类号　Ｐ４３１
＋．２

１　引　言

在地形动力学研究中，关于层结流体过山所形

成的地形流结构、特性以及对局地天气的影响作用

研究 一直是热 点问题 （Ｓｍｉｔｈ，１９７９；Ｄｕｒｒａｎ，

１９９０）。关于山地波（由地形触发的重力波）以及与

其相关的重力波破碎、下坡风暴、拦截背风波和能量

传输等问题研究更为注目（Ｑｕｅｎｅｙ，１９４８；Ｓｃｏｒｅｒ，

１９４９；Ｌｏｎｇ，１９５３；Ｋｌｅｍｐ，ｅｔａｌ，１９７５；Ｐｅｌｔｉｅｒ，ｅｔ

ａｌ，１９８４；Ｌｉｎ，ｅｔａｌ，１９９６；Ｓｍｉｔｈ，ｅｔａｌ，２００２；

Ｚａｎｇｌ，２００３；Ｄｏｙｌｅ，ｅｔａｌ，２００３；Ｊｉａｎｇ，ｅｔａｌ，

２００３）。

在干大气过程中，过山气流的动力学性质主要

与两类凝滞点的形成有关，这两类凝滞点相对应于

上游阻挡和下游重力波破碎（Ｊｉａｎｇ，２００３）。Ｌｉｎ等

（１９９６）讨论了二维层结流体过孤立山脊的流动特征

与流域分布，主要研究了犉狉数干地形动力流特性

的控制问题，基于不同的犉狉数、依照两类凝滞现象

出现顺序，对二维干大气层结流过孤立山的动力学

特性进行了分类。随着犉狉数的增大，过山流经历

了以下４种不同的流域（ｒｅｇｉｍｅｓ）：（１）上游阻挡首

先出现，背风重力波破碎稍后出现并保持准静止状

态；（２）下游重力波破碎首先出现，随后先向下游移

动，在稍后上游阻挡出现，而重力波破碎区则稍向上

游移动；（３）只有重力波破碎而无上游阻挡出现，重

力波破碎在下坡出现后向下游移动，然后形成准静

止状态；（４）既无破碎也无阻挡，类似于完全线性现

象或弱非线性现象。

事实上，地形流动力学的研究大部分局限于二

维情况，其主要原因是在二维情况下更容易采用解

析分析方法研究。Ｅｐｉｆａｎｉｏ等（２００１，２００２）对三维

干地形流域进行了比较全面的研究，结果表明由于

上游低层流的明显偏折，二维和三维气流过山的流

场结构上出现明显的不同，更多气流绕山可以导致

山地波的减弱。根据对不同水平形态比（地形狓与

狔方向的半宽比犫／犪）与犉狉数（或者无量纲山高）构

造出的三维干地形流域图，地形流基本可以分为５

种形态：小振幅波动、背风涡旋、上游流分离和背风

涡旋、重力波破碎及上游流分离和背风涡旋、重力波

破碎。当然，在该一流域划分中尚未考虑犚狅数的

作用。

相对于干大气条件下的地形流动动力学研究，

湿过程即包含水汽等对于地形流动的影响研究却相

对较少（Ｄｕｒｒａｎ，ｅｔａｌ，１９８２，１９８３）。一方面是因为

在理论研究中包含潜热过程会使问题解析分析更为

复杂，另一方面由于水汽过程的引入，对流系统产生

的非绝热加热可以触发出重力波，该重力波可以与

地形产生的重力波进行交互作用，同时对基态流具

有反馈作用，使得孤立地研究水汽过程对地形流的

影响作用更为困难（Ｂａｒｃｉｌｏｎ，ｅｔａｌ，１９８５，Ｂｒｕｉｎｔｊｅｓ

１９９４）。事实上，在湿大气地形流中存在一个非常复

杂的相互作用过程：地形、对流系统与重力波三者之

间的相互作用，该过程可以对山地对流的启动、山地

降水分布以及持续时间等产生重要的影响作用

（Ｒｏｔｕｎｎｏ，ｅｔａｌ，２００１，２００３）。但该过程在实际观

测中很难将这些相互作用过程分离出来，所以，到目

前为止，对该问题研究相对较少。

条件不稳定湿大气是湿大气中一种典型过程，

在此条件下过山流可以激发出不同性质的对流系

统，形成不同的地形降水及其分布，对该问题的深入

研究有助于对复杂地形地区的对流系统、降水形成

的理解和预测能力的提高，但关于该问题研究刚刚

开始。Ｃｈｕ等（２０００）研究了湿条件不稳定气流过二

维地形产生的对流系统以及与重力波的相互作用问

题。依据不同的湿犉狉大小、类比于干过程中情况，

将湿条件不稳定气流过二维地形而形成流动特性分

为３种流域：（１）低犉狉情况（０．２０８—０．３３３），为对

流向上游传播的模态。地形在其上游激发对流系统

后，地形与对流均激发重力波，则重力波与对流系统

相互作用，导致对流及密度流（对流系统降水下沉造

成地面冷却）均向上游传播；（２）中等犉狉数情况

（０．３４１—０．３５４），地形强迫与对流系统中冷空气出

流（ｏｕｔｆｌｏｗ）强迫相平衡，对流系统准静止于山峰

附近。（３）高犉狉数（＞０．３５４），包含准静止模态和

下游传播模态，后者则是由密度流与背风处内水跃

引起。

对于三维情况下，Ｃｈｅｎ等（２００４）在二维情况研

究的基础上进一步研究了与较大尺度地形降水有关
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的三维情况下犉狉数划分流域问题。在考虑科氏力

作用的情况下，山地上空对流系统的传播可以按照

犉狉数大小划分为３种模态：（１）上游静止模态和上

坡传播模态；（２）上坡静止模态；（３）上坡静止模态和

下游静止模态。与之前的研究不同，该研究主要着

眼于稳态的降水分布，而不是对流系统与地形和重

力波的相互作用与发展。同时该研究仅仅考虑了较

大尺度的地形（地形半宽为２００ｋｍ）及较低的分辨

率（３０ｋｍ）。这３种不同的对流传播特征与流域是

否同样适用于更小尺度的地形（犪＜５０ｋｍ，相应的

水平尺度在５０—１００ｋｍ）？事实上，当地形水平尺

度减小，地形更加陡峭，相应对流的触发强度可能会

加强，对流系统发展与演变性质要发生变化，Ｓｍｉｔｈ

（１９７９）指出，在条件不稳定大气中，较强的小尺度对

流性降水更为重要。另外，地形水平尺度的减小使

基态风速的平流作用更加显著，对流系统更加容易

越过山地，这样对流传播模态可以出现不同模态，同

样地形降水的分布也要发生明显的变化。对于小尺

度的地形来说，其上空的对流系统的触发、传播及其

与重力波（对流与地形触发）、地形流之间的相互作

用将与较大尺度地形情况存在明显的差异，这也是

本文重点要研究与讨论的问题。

本文重点研究三维情况下，对流不稳定湿大气

条件下小尺度地形（地形水平尺度为５０—１００ｋｍ）

上空的对流系统触发、传播以及相应地形流动流域

等动力学问题，特别是对流系统、地形流及其重力波

之间的相互作用问题，而非如Ｃｈｅｎ等（２００４）重点

放在地形降水方面，并进一步研究不同初始ＣＡＰＥ

值、地形水平形态比对地形流域的影响。

２　数值模式与试验设计

本文研究采用的数值模式是ＡＲＰＳ（Ａｄｖａｎｃｅｄ

ＲｅｇｉｏｎａｌＰｒｅｄｉｃｔｉｏｎＳｙｓｔｅｍ），它是由俄克拉荷马大

学（ＵｎｉｖｅｒｓｉｔｙｏｆＯｋｌａｈｏｍａ）的风暴分析与研究中

心（ＣＡＰＳ）研究开发的三维、非流体静力模型的数

值预报系统，关于该数值模式的详细说明请见

（Ｘｕｅ，ｅｔａｌ，１９９５）。在本研究中狑，狆，θ垂直方向

采用隐式积分，动量平流在垂直和水平方向上均采

用四阶平流，标量平流则采用水平四阶／垂直二阶平

流。为保证计算的稳定，同时滤去计算噪声，积分时

间步长均取为７ｓ，计算平滑在控制试验中水平和垂

直方向都取为四阶平滑，四阶计算混合系数为１．０

×１０－４。湍流参数化方案采用１．５ＴＫＥ边界层湍

流参数化方案，为简化物理过程，关闭了辐射过程和

表面过程，微物理过程采用了 Ｋｅｓｓｌｅｒ暖雨微物理

过程。上边界条件均取固壁边界条件，在上层边界

上采用雷利散射，将向上传播的重力波传出模式区

域。考虑到上游流阻挡和下游背风涡旋都可以在无

摩擦的条件下生成（Ｓｍｏｌａｒｋｉｅｗｉｃｚ，ｅｔａｌ，１９８９），为了

简化问题，底边界条件取为固壁无滑脱边界。为较好

地分辨出重力波（与地形和对流相关），水平网格分辨

率取为２．５ｋｍ。垂直坐标均采用拉伸方案，在低层

垂直分辨率取为２００ｍ，平均垂直分辨率为６２５ｍ。

模式顶高度取为２５ｋｍ，１６—２５ｋｍ为海绵层。

模式初始场采用条件不稳定探空作为热力学变

量（温度，水汽）的背景场（Ｗｅｉｓｍａｎ，ｅｔａｌ，１９８２）（图

１），该探空的特点是对流层顶高度以下位温随高度

增加，相对湿度随高度减少，从地表的１００％降至对

流层顶的２５％，对流层顶以上，位温随高度指数增

加，相对湿度保持２５％不变。常值的选取上，对流

层顶高度取为狕ｔｒ＝１２ｋｍ，位温θｔｒ＝３４７Ｋ，地面位

温θ０＝３００Ｋ，与夏季强对流天气发生时的较高地

面位温较为一致。采用风速均一的流场，虽然低层

风速垂直切变对于对流的触发和传播也有很重要的

影响 （Ｗｅｉｓｍａｎ，ｅｔａｌ，１９８８），对于该问题将另文

讨论。

背景场的热力学场数学表达式为

狕≤狕ｔｒ：θ（狕）＝θ０＋（θｔｒ－θ０）（
狕
狕ｔｒ
）
５
４

犚犎（狕）＝１－０．７５（
狕
狕ｔｒ
）１．２５ （１）

狕＞狕ｔｒ：θ（狕）＝θｔｒｅｘｐ
犵

犮狆犜ｔｒ
（狕－狕ｔｒ［ ］）

犚犎（狕）＝０．２５ （２）

　　背景场的未饱和湿ＢｒｕｎｔＶａｒｓａｌａ频率定义为

（Ｅｍａｎｕｅｌ，１９９４）

犖２狑 ＝
犵

θ狏

θ狏

狕
　 （３）

其中，θ狏 为虚位温，θ狏 为平均虚位温。为选取合适

的犖狑 值来计算湿犉狉数（犉狉＝
犝
犖狑犺

）（下面简称犉狉

数），对３ｋｍ（７００ｈＰａ）以下的低层 犖狑 值进行平

均，其值取为８．４２×１０－３ｓ－１。其模式模拟采用的

初始探空曲线如图１。

一般来说对流触发后大约于４ｈ左右达到稳定
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的周期震荡状态（Ｌｉｎ，ｅｔａｌ，１９９８），因此本文中的

数值模拟时间积分终止于１０ｈ左右，而对结果的分

析集中于模式积分５ｈ左右。另外，对流系统的触

发、重生（或者说新的对流单体产生的周期）的周期

约为１０ｍｉｎ左右，而本文主要考虑研究对流系统的

传播、发展的总体趋势，并不对其细节进行研究，因

此模式结果的输出时间间隔取为１５ｍｉｎ。与Ｃｈｅｎ

等（２００４）的研究不同，为了突出对流系统的作用，选

取了尺度更小的地形，坡度更陡峭。地形采用椭圆

地形，其地形廓线为

犺＝
犺０

（１＋
狓２

犪２
＋
狔
２

犫２
）１．５
　　 （４）

其中犪和犫分别为狓与狔方向的半宽，分别取１０和

５０ｋｍ。犺０ 为地形高度，本文中取为２ｋｍ。

　　因为地形水平尺度较小，为了简化过程，忽略科

氏力作用，该情况下考虑旋转作用的数值试验表明

科氏力影响很小。由于不考虑地球旋转作用的影

响，相应地形流场为南北对称，可只给出北半球区域

的结果，进行讨论分析，地形中心与模式中心重合。

模式区域取为１１３×１１３×４３格点。侧边界条件取

为开放边界，允许产生的扰动从系统传出而不会反

射回模式区域。

为了讨论湿对流不稳定条件下小尺度地形（地

形水平尺度为５０—１００ｋｍ）的流体动力学问题，特

别是地形对流流域的划分问题，同时进一步研究不

同初始ＣＡＰＥ、不同地形水平形态比对地形流域特

征的影响。为此设计数值试验如表１。

图１　模式模拟采用的初始探空曲线

Ｆｉｇ．１　Ｉｎｉｔｉａｌｓｏｕｎｄｉｎｇｏｆｓｉｍｕｌａｔｉｏｎ
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表１　数值试验设计

Ｔａｂｌｅ１　Ｔｈｅｄｅｓｉｇｎｏｆｎｕｍｅｒｉｃａｌｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔ

试验 风速（ｍ／ｓ） 山高（ｋｍ）
地形半宽

犪（ｋｍ） 犫（ｋｍ
）

犉狉 注解

３ＤＲ１ ２．５ ２ １０ ５０ ０．１５ 模态Ⅰ

３ＤＲ２ ５．０ ２ １０ ５０ ０．３０ 模态Ⅱ

３ＤＲ３ １０ ２ １０ ５０ ０．５９ 模态Ⅲ

３ＤＲ４ １５ ２ １０ ５０ ０．８８ 模态Ⅳ

３ＤＲ２ＷＨ１ ５ ２ １０ ５０ ０．３０ 模态Ⅱ，１ｈ后加入水汽

３ＤＲ２ＷＨ３ ５ ２ １０ ５０ ０．３０ 模态Ⅱ，３ｈ后加入水汽

３ＤＲ２ＣＡＰＥ ５ ２ １０ ５０ ０．３０ 模态Ⅱ，改变初始ＣＡＰＥ

３ＤＲ２ＭＢ ５ ２ １０ ２０ ０．３０ 模态Ⅱ，改变地形形态比

３　湿条件不稳定大气中三维地形上空流动

流域与对流传播模态

３．１　下游传播对流模态（流域Ⅰ）

为了充分理解湿大气山地上空的对流特征以及

相应的流动流域特性，在进行湿过程模拟前，首先进

行相应条件的干过程模拟，比较相应的干、湿条件下

流动流域情况差异。当风速为２．５ｍ／ｓ，在干过程中，

至６０分钟时上游流分离现象已经出现，无法越过地

形的气流开始绕山（图２ａ），上坡出现凝滞点（图２ａ

中上坡速度为零的区域）。至１２０分钟左右背风涡

旋开始在地形下游下坡处的两侧形成（图２ｂ），随后

逐渐加深，同时涡旋中心逐渐向下游两侧方向移动

（图２ｃ，２ｄ）。这些结果与经典地形动力学结果相类

似（Ｓｍｏｌａｒｋｉｅｗｉｃｚ，ｅｔａｌ，１９９０）。

　　对于湿过程，相应犉狉取为０．１５，图３为试验

３ＤＲ１中地面流场与雨水混合比的水平分布。至

１８０分钟时，上游流分离已明显出现，在迎风坡出现

两个凝滞点（图３ａ），这与干大气条件下情况类似。

与干过程相比不同之处是，由于山峰附近靠近下坡

的辐合导致了对流系统形成，尽管该对流系统强度

相对较弱，但可以破坏下游背风涡旋。同时在山峰

附近也出现对流系统，在随后的３０ｍｉｎ内该对流系

统基本保持准静止状态（图３ａ—３ｃ）。由辐合抬升

触发的对流系统在初始阶段比较弱，同时到达地面

的降水所产生的冷空气出流可以切断暖空气的供

给，使这一对流单体发展缓慢。随后，对流系统开始

向下坡方向移动，在移动过程中，由于下坡两侧绕流

在山后的辐合，对流系统得到了加强（图３ｄ）。在对

流系统继续向下游移动的过程中，对流单体要出现

图２　试验３ＤＲ１对应的干过程的水平风速狌（等值线间隔２ｍ／ｓ）

与水平风场分布（ａ．６０分钟，ｂ．１２０分钟，ｃ．３００分钟，ｄ．３６０分钟）

Ｆｉｇ．２　Ｈｏｒｉｚｏｎｔａｌｃｏｍｐｏｎｅｎｔｏｆｗｉｎｄｓｐｅｅｄ狌（ｍ／ｓ，ｃｏｎｔｏｕｒｉｎｔｅｒｖａｌ２ｍ／ｓ）ａｎｄｈｏｒｉｚｏｎｔａｌｗｉｎｄｖｅｃｔｏｒ

ｆｏｒｄｒｙｓｉｍｕｌａｔｉｏｎｉｎｔｈｅ３ＤＲ１（ａ．６０ｍｉｎ，ｂ．１２０ｍｉｎ，ｃ．３００ｍｉｎ，ｄ．３６０ｍｉｎ）
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续图２

图３　试验３ＤＲ１中地面水平流线、雨水混合比（实线，＞０．５ｇ／ｋｇ，等值线间隔０．２ｇ／ｋｇ），

冷空气流出边界（点线，扰动位温－１Ｋ）（ａ．１８０分钟，ｂ．１９５分钟，ｃ．２１０分钟，ｄ．３００分钟）

Ｆｉｇ．３　Ｓｔｒｅａｍｌｉｎｅｉｎｔｈｅｓｕｒｆａｃｅ，ｒａｉｎｗａｔｅｒｍｉｘｉｎｇｒａｔｉｏ（ｓｏｌｉｄ，＞０．５ｇ／ｋｇ，０．２ｋ／ｋｇｃｏｎｔｏｕｒｅｄ）ａｎｄ

ｃｏｌｄａｉｒｆｌｏｗ（ｔｈｉｃｋｄａｓｈｅｄ，θｐ＝－１Ｋ）ｆｏｒ３ＤＲ１（ａ．１８０ｍｉｎ，ｂ．１９５ｍｉｎ，ｃ．２１０ｍｉｎ，ｄ．３００ｍｉｎ）
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分裂，也即对流单体在主体向下游移动的过程中，分

裂出新的单体向北方移动。这一地形对流传播模态

可以称为下游传播对流模态。尽管如此，在这一模

态中，地形流的形势仍然存在。

３．２　对流上游和下游传播共存模态（流域Ⅱ）

当风速增加到５ｍ／ｓ，相应犉狉为０．３，该情况对

应于地形对流传播的第２种模态，地形流动的第２

流域。图４为相应参数条件下，干大气情况下三维

地形流动的地面流场分布。比较图４与２可知，由

于基流风速增加，虽然同样在６０分钟左右出现上游

流动的分离以及凝滞点的基本形成（图４ａ）。其凝

滞区大致位于山顶上游１２．８ｋｍ处，大约在半宽附

近，同时由于冷空气的平流出现冷池。至１８０分钟

左右，背风涡旋开始在下游形成（图４ｂ），这些与

Ｓｍｏｌａｒｋｉｅｗｉｃｚ等（１９８９）的结果相一致。与流域Ｉ

对应的干过程相比，一方面由于上游来流风速增强，

其上游的地形阻挡更强，另一方面下游背风涡旋也

有所加强，位置更偏南，同时从垂直剖面可以看出，

背风侧重力波活动随着背风涡旋的出现而有所减弱

（图略）。

图４　试验３ＤＲ２对应干过程的水平风速狌（等值线间隔２ｍ／ｓ）与

水平风场分布（ａ．６０分钟，ｂ．１８０分钟）

Ｆｉｇ．４　Ｈｏｒｉｚｏｎｔａｌｃｏｍｐｏｎｅｎｔｏｆｗｉｎｄｓｐｅｅｄ狌（ｍ／ｓ，ｃｏｎｔｏｕｒｉｎｔｅｒｖａｌ２ｍ／ｓ）ａｎｄｈｏｒｉｚｏｎｔａｌ

ｗｉｎｄｖｅｃｔｏｒｆｏｒｄｒｙｓｉｍｕｌａｔｉｏｎ３ＤＲ２（ａ．６０ｍｉｎ，ｂ．１８０ｍｉｎ）

　　图５为湿条件不稳定大气下试验３ＤＲ２中的地

面流场与雨水混合比的水平分布。在３０分钟时上

游气流出现偏折，但相对干过程而言其偏折要小，在

下游折回中线附近（图略），同时在湿大气中由于凝

结加热作用，在干过程中出现的冷池基本消失。在

横跨地形的东西两侧有高低压同时出现，低压中心

的扰动气压与干过程相比较其值要大，且其范围要

大。至４５分钟时，下坡处产生辐合，水汽凝结产生

的潜热释放改变了背景场热力学结构，上游的流分

离被潜热释放所破坏，在山坡附近应该绕山而过的

空气气团通过潜热释放得到了足够的能量而越过

山，破坏了地形流的形势（图５ａ）。同时由于直接的

地形抬升、基态风速相对较大，在山峰附近触发的对

流系统，其降水大部分落在下坡（图６ａ）。随后在下

游靠近山峰附近的辐合导致一个较强的对流系统发

展，同时也有新的单体从该对流系统中分裂出来。

至７５分钟左右，与降水相联系的蒸发冷却在下坡形

成较为明显的飑锋（密度流），在地面处呈现形成椭

圆形分布。到９０分钟，由于对流系统向两侧及下游

移动，低层密度流进一步得到加强。至１０５分钟左

右，快速移动的密度流向下坡滑动，同时与由潜热释

放、地形触发的重力波在下游触发出新的较强对流

单体（图６ｂ）。由于沿背风坡山脊的强风提供了对

流单体传播、发展所需要的较强的中层流入，位于下

游的对流单体的传播过程中，不仅向下游（向东）传

播，同时向两侧（南北方向）传播（图５ｂ）。而位于山

顶附近的冷空气出流暂时因地形的阻挡而无法越过

山地向上坡传播，停留在山顶附近（对比图５ｃ和
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２ｃ）。至１５０分钟左右，山峰附近累积了更多的降

水，促使上坡的密度流产生，上游和下游的冷池在山

峰附近相连接（图６ｃ），上坡密度流产生后，便缓慢

向上游移动（图５ｄ、６ｄ）。由于在中线附近的山峰较

高，上游流的减速更明显，相应对流系统在向上游传

播过程中基本限于山脊中线附近，并不向两侧传播。

这一对流传播模态称为对流上游和下游传播共存

模态。

　　由上述分析可知，在相对较大的初始ＣＡＰＥ（有

利于强对流出现）以及相对较小尺度的三维地形情

况下，地形性对流触发与传播模态表现出以下特点：

由地形抬升作用触发的对流单体而非地形流（如与

上游阻挡相关的凝滞点）触发的对流单体基本控制

了地形流场初始阶段的特性。此时，地形抬升作用

类似于热泡作用，它提供了对流单体产生的触发机

制，与热泡触发不同的是地形对对流系统的传播叠

加了一个恒定的强迫作用。同时，在上游流分离出

现之前就快速发展起来的对流可以导致地形流结构

的破坏，在通常情况下应该出现的上游流分离、背风

涡旋等地形流特征并没有出现。

图５　试验３ＤＲ２，其他同图３

（ａ．４５分钟，ｂ．１０５分钟，ｃ．１５０分钟，ｄ．２５５分钟）

Ｆｉｇ．５　ＳａｍｅａｓｉｎＦｉｇ．３，ｂｕｔｆｏｒ３ＤＲ２

（ａ．４５ｍｉｎ，ｂ．１０５ｍｉｎ，ｃ．１５０ｍｉｎ，ｄ．２５５ｍｉｎ）
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图６　试验３ＤＲ２中沿东西方向经过地形中心的垂直剖面

（垂直速度（实线，＞０．５ｍ／ｓ，等值线间隔为１ｍ／ｓ），雨水混合比 （划线，＞０．５ｇ／ｋｇ，等值线间隔为１ｇ／ｋｇ），

位温（等值线间隔３Ｋ），冷空气流出边界（下层点线，扰动位温－１Ｋ）。ａ．４５分钟，ｂ．１０５分钟，ｃ．１５０分钟，ｄ．２５５分钟）

Ｆｉｇ．６　ＶｅｒｔｉｃａｌｃｒｏｓｓｓｅｃｔｉｏｎａｃｒｏｓｓｔｈｅｔｅｒｒａｉｎｃｅｎｔｅｒｌｉｎｅｉｎｔｈｅＥａｓｔＷｅｓｔｆｏｒ３ＤＲ２：ｖｅｒｔｉｃａｌｖｅｌｏｃｉｔｙ

（ｓｏｌｉｄ，＞０．５ｍ／ｓ，ｃｏｎｔｏｕｒｉｎｔｅｒｖａｌ１ｍ／ｓ），ｒａｉｎｗａｔｅｒｍｉｘｉｎｇｒａｔｉｏ（ｄａｓｈｅｄ，＞０．５ｇ／ｋｇ，ｃｏｎｔｏｕｒｉｎｔｅｒｖａｌ１ｇ／ｋｇ），ｐｏｔｅｎｔｉａｌ

ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ（ｃｏｎｔｏｕｒｉｎｔｅｒｖａｌ３Ｋ）ａｎｄｔｈｅｂｏｕｎｄａｒｙｏｆｃｏｌｄａｉｒｆｌｏｗ（ｄｏｔｌｉｎｅ，ｐｔ＝－１Ｋ；ａ．４５ｍｉｎ，ｂ．１０５ｍｉｎ，ｃ．１５０ｍｉｎ，ｄ．２５５ｍｉｎ）

３．３　山峰附近的准静止和下游传播对流共存模态

（流域Ⅲ）

在犉狉数提高到大约０．６左右（即犝＝１０ｍ／ｓ），

相对应第３种模态。相应在干过程中，大约至１２０分

钟左右首先出现背风侧的重力波破碎，随后背风涡

旋出现。与高风速相伴随生成的重力波破碎可以通

过水跃区的垂直拉伸加强垂直涡度。至２１０分钟

时，上游才出现流分离现象。所以，对于干过程来

说，这一地形流流域可以划分为重力波破碎，上游流

分离及背风涡旋区域，与Ｌｉｎ等（１９９６）讨论的干大

气下二维地形过山流的性质相类似。

而对于湿条件不稳定条件下（试验３ＤＲ３），该

流域地形流的基本结构则介于上节讨论的流域Ⅱ与

下节讨论的流域Ⅳ之间，属于一种过渡性流域。至

７５分钟时，由地形抬升触发的对流系统在山顶附

近出现（图７ａ），但产生之后对流系统并没有随基态
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流向下游运动。另外，由于下游地形波的等熵面倾

斜，在背风处导致对流系统的产生，但此时该对流

系统强度并不恒定。对于产生于山顶附近的对流系

统，由于存在较强的中层流入而不断发展，从而导

致了一方面下坡山地波的减弱，另一方面与下坡、

山地波相关的对流系统无法在下坡稳定驻留，向下

游传播（图７ｂ）。另外，由于基态流风速的增大，位

于上坡的对流系统无法向上游传播，在山峰附近保

持准静止状态。同样，与流域Ⅱ情况相类似，位于

山坡附近和向下游传播的对流系统存在向北的单体

分裂（图８ａ—８ｂ）。相应这种地形性对流传播模态可

以划分为山峰附近的准静止和下游传播共存对流，

该流域与Ｃｈｅｎ等（２００４）的上坡准静止模态不同。

在本文，由于小尺度地形只提供了湿不稳定大气下

图７　试验３ＤＲ３，其他同图６（ａ．７５分钟，ｂ．１５０分钟）

Ｆｉｇ．７　ＳａｍｅａｓＦｉｇ．６，ｂｕｔｆｏｒ３ＤＲ３（ａ．７５ｍｉｎ，ｂ．１５０ｍｉｎ）

图８　试验３ＤＲ３，其他同图３（ａ．７５分钟，ｂ．１５０分钟）

Ｆｉｇ．８　ＳａｍｅａｓｉｎＦｉｇ．３，ｂｕｔｆｏｒ３ＤＲ３（ａ．７５ｍｉｎ，ｂ．１５０ｍｉｎ）

的气流减速和抬升形成对流的触发机制，而下游传

播的对流系统是由山地波触发形成，由于山顶附近

的对流系统较强，随后可以破坏山地波形势。

３．４　下坡稳定和下游传播共存对流模态（流域Ⅳ）

对于更大的犉狉数，例如犉狉取０．８８（犝＝１５ｍ／ｓ），

对流系统的传播模态可以划分为由重力波破碎产生
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的下坡稳定和下游传播共存的对流模态（试验

３ＤＲ４）。对于基态流风速较大时，上游流场结构特

征与前面讨论的几个流域中情况有一定的差异，至

４５分钟左右，不稳定空气抬升在山峰附近产生了对

流单体（图９ａ和１０ａ）。由于基态风速增加，虽然山

地南北侧的山高较低，但地形抬升作用仍有所增强，

相应在山地主峰的南北侧都能触发出新的对流单

体，该新的对流系统与主峰附近的对流系统相似，也

要经历分裂过程（图９ａ—９ｂ）。由于基态流风速较

大，与对流单体相伴随的地表冷空气出流经过短暂

微弱的上游扩展后，很快停止向上游的传播。至

１５０分钟后，等熵线非常陡峭，表明此时重力波破碎

（水跃）区的存在，此时由重力波破碎产生的下坡对

流系统基本稳定发展起来 （图１０ｂ）。至１６５分钟左

右，下游沿地形中线存在两个主要对流单体（图略），

同时在下游位于狓＝２７５ｋｍ处存在一个对流系统，

后者是对流单体向下游传播的结果，其强度要强于

由重力波破碎形成的对流单体强度。这表明了由稳

定地形流所产生的对流系统强度一般要弱于由直接

抬升不稳定气流产生的对流系统。一旦稳定的地形

图９　试验３ＤＲ４，其他同图３（ａ．４５分钟，ｂ．１５０分钟）

Ｆｉｇ．９　ＳａｍｅａｓｉｎＦｉｇ．３，ｂｕｔｆｏｒ３ＤＲ４（ａ．４５ｍｉｎ，ｂ．１５０ｍｉｎ）

图１０　试验３ＤＲ４，其他同图６（ａ．４５分钟，ｂ．１５０分钟）

Ｆｉｇ．１０　ＳａｍｅａｓＦｉｇ．６，ｂｕｔｆｏｒ３ＤＲ４（ａ．４５ｍｉｎ，ｂ．１５０ｍｉｎ）
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流（包括上游阻挡、重力波破碎）建立起来后，对流系

统的发展相对较弱，由于受到地形流的限制，也不再

可能破坏地形流形势。在这一流域中，虽然地形流

保留了下坡重力波破碎的特征，但地形流的上游流

分离特征已被位于山顶的对流系统所破坏，而下坡

重力波破碎一旦建立，对流系统就无法破坏这一较

强的地形流特征。这种流域称为下坡稳定和下游传

播共存对流模态。

４　三维地形流与对流系统的相互作用

从上节讨论可知，根据不同犉狉数，可以将条件

不稳定湿大气中三维小尺度山地上空对流传播划分

为４种模态：（１）下游传播对流模态；（２）上游传播和

下游传播共存对流模态；（３）山峰附近准静止和下游

传播共存对流模态；（４）下坡稳定和下游传播对流共

存模态。

在较低和较高的犉狉数情况下，湿条件不稳定

气流过三维山地时其流场可部分保留地形流的特

性：对于低犉狉数（犝＝２５ｍ／ｓ），虽然下游触发出的

对流单体，可以破坏背风涡旋，但是由于上游的辐合

相对较弱，不足以触发出较强的对流系统向上游传

播，地形上空流场仍显示出上游流分离的特征。所

以，相对于干大气地形流，此情况保留了“上游流分

离”的地形流特征。对于高犉狉数时（犝＝１５ｍ／ｓ）情

况，虽然上游流分离被破坏，但下游重力波破碎仍然

可以形成，相对于干大气地形流来说，它保留了“下

游重力波破碎”的地形流特征。在中等犉狉数情况

下，干大气的地形流结构可以被完全破坏，控制湿条

件不稳定气流过山形成的对流系统的动力学机制主

要表现为对流单体的触发和传播特性，此时地形流

的作用相对较小。所以，在中等犉狉数情况下，地形

流与对流系统之间相互作用对于地形上空流动特征

更为重要。

为了进一步了解在湿条件不稳定气流过三维地

形时，地形流与对流系统的相互作用问题，针对中等

犉狉数时情况（流域Ⅱ，犝＝５ｍ／ｓ，犉狉为０．３０）进行

进一步的试验。首先，考虑无地形条件下，初始热泡

触发的对流传播特征，即自由对流的传播特征。这

里启动对流的热泡设计类似与地形扰动，其位置位

于计算区域中心，高度为２ｋｍ，温度扰动强度为

４Ｋ。在无地形条件下，大约在３０分钟左右对流系

统被触发，地面出现强烈的辐合（图略）。至４５分钟

左右冷空气出流已经充分形成，向外传播。至１０５

分钟时，对流系统开始分裂，由于上游气流提供了更

多中层流入，因此上游的对流系统发展更强。随着

地面处密度流范围的进一步扩大，对流系统分别向

上游和下游传播（图略）。显然，在无地形作用下，对

流自由发展，在一定的时间后，出现向上游和下游的

传播。当有地形作用后，由于地形作用，相应要形成

地形流，例如上游分离、背风涡旋以及下游的重力波

破碎等，这些地形流将对对流的触发、发展产生影

响，同样对流发展后在一定程度上要改变地形流的

结构，这种共同的作用决定了地形上空的对流系统

性质。

为了进一步考察地形流与对流系统之间是如何

相互作用的？分别设计了试验 ３ＤＲ２ＷＨ１ 和

３ＤＲ２ＷＨ３，在这两个试验中的各种参数与试验

３ＤＲ２相同，但分别积分 ６０ 分钟 （试 验 ３ＤＲ２

ＷＨ１），１８０分钟（试验３ＤＲ２ＷＨ３）干大气过程后

再加入与３ＤＲ２相同的水汽条件。显然，在干大气

条件下，在积分６０分钟或者１８０分钟后，将先后出

现地形流结构，例如上游流分离、背风涡旋或者背风

侧的重力波破碎等形成。然后这些地形流结构与对

流系统进行相互作用。

在试验３ＤＲ２ＷＨ１中，其参数条件与３ＤＲ２相

同，相应在干大气条件下积分１小时后，出现地形流

的基本特征：上游流分离已经形成（图１１ａ）。当水

汽加入后，虽然上游流分离已出现，上游阻挡也有所

增强，但仍不足以在上坡触发、形成强烈的对流系

统，这与低犉狉数试验３ＤＲ１相类似，相反对流系统

首先在下游背风涡旋附近触发而生成（图１１ａ，

１２ａ），一旦该对流系统生成后，由于此时背风涡旋强

度较弱，对流单体的强烈上升运动可以导致背风涡

旋的消失。随后该对流系统也出现分裂过程，这与

无地形条件下的对流系统分裂过程有类似之处，其

中分裂出的一个对流单体将向北移动并减弱，而在

靠近地形中轴线附近的另一对流单体则因中层流入

而得到较大加强，相应其雨水含量几乎成为原始对

流单体的４倍（图１１ｂ），同时该对流系统可使山地

波减弱（图１２ｂ）。随后加强的对流单体与其对应的

密度流一起沿地形下坡向下游运动，较弱的对流单

体此时又从对流单体主体中分离，并向北移动。至

２７０分钟左右，上游对流系统在上坡接近山峰附近

产生（图１１ｃ，１２ｃ）。对于上坡对流系统形成，有着
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不同的形成机制，Ｃｈｅｎ等（２００４）认为上游准静止对

流系统很大程度上是由于基态来流与较强的栅栏风

（ｂａｒｒｉｅｒｗｉｎｄ）之间的辐合所产生。对较大尺度地

形，基态来流与由于 Ｒｏｓｓｂｙ效应形成的栅栏风之

间的辐合在低犉狉数区域内对上游降水才起到较大

作用。而对小尺度地形，在地形流存在的情况下，上

游流分离极其伴随生成的凝滞点对上坡对流的产生

和发展传播的作用才是关键性的。Ｊｉａｎｇ（２００３）认

为在均一静力稳定度气流过山时上游存在两个凝滞

点（犛１ 与犛２）。在上游两个凝滞点之间产生的反转

流和基态来流间的辐合可以导致上游降水的产生。

而在本文情况下，该类辐合较弱，对流系统形成与回

流和来流之间的辐合无关，而是与靠近山峰的凝滞

点（犛２）产生向上游的爬升气流导致对流发展。在本

文中，上坡对流系统形成后，基本在上坡保持准静止

状态，虽然有绕流的出现，该对流系统并没有象试验

３ＤＲ２一样得到两侧气流的辐合加强，也没有形成

较强的密度流向上游传播。似乎在风速不高的情况

下，上游绕流反而能够阻挡对流系统的上游传

播。而在下游对流系统远离山地之后，山地波也重

新恢复（图１２ｃ—１２ｄ）。显然，在试验３ＤＲ２ＷＨ１

中，对流发展前其上游流分离过程已经建立相对完

图１１　试验３ＤＲ２ＷＨ１，其他同图３（ａ．１３５分钟，ｂ．１９５分钟，ｃ．２７０分钟，ｄ．２８５分钟）

Ｆｉｇ．１１　ＳａｍｅａｓｉｎＦｉｇ．３，ｂｕｔｆｏｒ３ＤＲ２ＷＨ１（ａ．１３５ｍｉｎ，ｂ．１９５ｍｉｎ，ｃ．２７０ｍｉｎ，ｄ．２８５ｍｉｎ）
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图１２　试验３ＤＲ２ＷＨ１，其他同图６（ａ．１３５分钟，ｂ．１９５分钟，ｃ．２７０分钟，ｄ．２８５分钟）

Ｆｉｇ．１２　ＳａｍｅａｓｉｎＦｉｇ．６，ｂｕｔｆｏｒ３ＤＲ２ＷＨ１（ａ．１３５ｍｉｎ，ｂ．１９５ｍｉｎ，ｃ．２７０ｍｉｎ，ｄ．２８５ｍｉｎ）

整，而背风涡旋刚刚建立，其相对强度较弱。地形流

分离过程中在上坡建立的凝滞点对于坡前对流的触

发起了非常重要的作用，同时，由于背风涡旋触发的

下坡对流，反过来可以导致背风涡旋的破坏，所以，

在背风侧主要反映出自由对流的特征，其中包括对

流的分裂过程。

当干大气条件先积分３ｈ后再加入与３ＤＲ２相

同的水汽条件（试验３ＤＲ２ＷＨ３），显然在干大气条

件积分３ｈ后，地形流结构基本形成：除了地形上游

流出现分离外，这与试验３ＤＲ２ＷＨ１相似外，在其

下游已经出现背风涡旋（图略）。由于地形性对流的

触发位置与地形流结构有关，所以，此时加入水汽，

相应在背风涡旋的北方对流系统可以迅速发展起

来。至２７０分钟时，背风涡旋结构可以被迅速发展

的对流系统完全破坏。在破坏背风涡旋之后，其地

形性对流的发展与试验３ＤＲ２ＷＨ１中的情况相似：

对流单体依然经历分离过程，向南移动的对流单体，

由于靠近地形中轴线附近的辐合更强而得到加强。

与试验３ＤＲ２ＷＨ１不同是：由于在３ＤＲ２ＷＨ３中

触发的对流系统离中轴线较远，相应山地波几乎没

有受到影响（图略）；另外，由于上游阻挡充分发展起

来后，上游来流减速更多，无法在上游产生更强的抬

升运动，而触发出新对流，所以，在试验３ＤＲ２ＷＨ３

中上游并没有产生对流系统（图略）。显然，不同地
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形流结构可以导致不同对流触发机制与传播特征。

事实上，在地形存在的情况下，有两种动力学机

制可以触发对流，一种是由地形直接的抬升或减速

作用，另一种则是地形流形成后由于地形流结构本

身的特性，如上游阻挡形势形成后流的反转作用、背

风涡旋或者下坡重力波破碎触发等导致对流产生。

前者触发产生的对流强度相对要强，在较大的犉狉

数情况下，一旦对流生成就能够破坏上游和下游的

地形流形势，即上游流分离和背风涡旋。

从地形流的角度来考虑，在三维情况下地形流

的特征主要包含上游流分离，背风涡旋以及下游重

力波破碎。对于上游流分离，一旦犉狉数足够大，山

顶附近抬升或减速产生的对流系统就会破坏分离形

势，使气流越山。对于背风涡旋，可以被背风涡旋生

成过程中产生的对流系统破坏，同样可以直接被山

顶附近强大的对流系统所破坏，完全无法形成。对

于重力波破碎，则可以生成，一般不会被破坏。

从以上结果中可以看到，湿条件不稳定湿空气

过三维地形中形成的对流系统是一个相当复杂的过

程。一方面，相对与干地形动力学过程来说，犉狉数

并非是控制空气质团行为的唯一因素。对小尺度的

三维地形，相对较高ＣＡＰＥ情况下地形强迫作用形

成的对流更具有热泡触发出的对流系统的特征。所

以，在这种相互作用过程中，对流系统的流场结构可

以被地形所调整，而地形流的流场可以被对流系统

所调整。

５　ＣＡＰＥ、地形水平形态比的影响作用

５．１　初始犆犃犘犈影响作用

Ｃｈｅｎ等（２００４）对较大尺度地形低分辨率模拟

的结果表明，降低初始基态的ＣＡＰＥ值可以使原先

的犉狉数流域或者模态向相应较高的犉狉数流域或

者模态转化，但该结论是否对三维小尺度地形同样

有效。为了研究初始ＣＡＰＥ值对地形流与对流系

统相互作用的影响，针对上节讨论的流域Ⅱ（犉狉＝

０．３，犝＝５ｍ／ｓ）情况，将初始表面湿度由１００％调整

为９６％，相应初始ＣＡＰＥ由２１４７Ｊ／ｋｇ降低为１８４９

Ｊ／ｋｇ，进行试验（３ＤＲ２ＣＡＰＥ）。图１３为低ＣＡＰＥ

情况下地面流场随时间的变化。直到至１０５分钟

时，山峰附近的垂直上升运动才触发对流系统产生

（图１３ａ），且对流相对较弱。此时上游绕流已经基

本形成，与降水相对应的地面冷空气流出随基流向

下游运动，出现在下坡处。而在高ＣＡＰＥ情况下，

对流系统一旦在山坡附近生成，便随密度流向下游

传播。在低ＣＡＰＥ情况下，冷空气出流与山峰附近

的对流系统分离，在下游的传播过程中，冷空气出流

也没有与对流系统相联系起来。至１２０分钟左右，

对流系统很快减弱消散，但该对流系统仍然减缓了

背风涡旋的生成。直至２５５分钟，背风涡旋才在下

游形成（图１３ｂ）。从上面的结果分析表明，低ＣＡＰＥ

的基态流似乎无法支持强对流系统的进一步发展，

地形流的发展占据控制地位。随着山峰附近对流系

图１３　试验３ＤＲ２ＣＡＰＥ，其他同图３（ａ．１０５分钟，ｂ．２５５分钟）

Ｆｉｇ．１３　ＳａｍｅａｓｉｎＦｉｇ．３，ｂｕｔｆｏｒ３ＤＲ２ＣＡＰＥ（ａ．１０５ｍｉｎ，ｂ．２５５ｍｉｎ）
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统的消散，上游流分离和背风涡旋仍然可以形成，这

与３ＤＲ２试验有较大的差异，显然，初始ＣＡＰＥ同样

对于地形对流的特征有较大的影响。当基态风速加

大至１０ｍ／ｓ，相应犉狉为０．５，它对应于上节讨论的

流域Ⅲ，此时对于相同的ＣＡＰＥ值（１８４９Ｊ／ｋｇ）无法

产生地形流，自由对流发展占据控制地位，只有再次

降低ＣＡＰＥ值达到１０４３Ｊ／ｋｇ，才可能出现地形流

结构。

从上述分析，可知低犉狉数高ＣＡＰＥ和低ＣＡＰＥ

高犉狉数之间的相似性似乎与Ｃｈｅｎ等（２００４）的结论

并不一致。他们认为降低的ＣＡＰＥ值会使上游传播

模态转化成为更高犉狉数传播模态。然而上述结果表

明，较低的初始ＣＡＰＥ可以有利于地形流的形成，而

对流单体对地形流的影响相对较弱，此时的流场与低

犉狉数（犝＝２．５ｍ／ｓ）更为相似。所以，初始基态

ＣＡＰＥ的影响不只仅仅体现在对流系统的传播方面，

同时它也体现在对流系统的产生。一旦湿条件不稳

定气流在过山过程中由于抬升而迅速在山峰附近产

生较强的对流系统，则会对整体地形流场产生相当大

的影响。对于低ＣＡＰＥ的不稳定基态流，由于提供的

对流有效位能较小，无法支持足够强大的对流系统发

展起来，因此地形强迫形成的对流系统在相对较短的

时间内可以消散，相应施加在地形流上的影响更小，

从而有利于地形流的充分发展。

在由对流主导的流场形势向地形流主导的流场

形势转变时，其转化似乎是非常突然的，不同的风速

对应着不同的临界ＣＡＰＥ值。在地形流占主导地

位的形势下，逐渐增加ＣＡＰＥ，一旦超过某一临界

值，对流系统迅速发展，则会完全改变流场形势，破

坏地形流。

５．２　地形水平形态比的影响作用

对干过程中的地形流而言，地形形态比对背风

侧重力波破碎的出现有着重要影响作用。当形态比

（犫／犪）降至一定值时，下游重力波破碎将消失，地形

流域将转化为小振幅波动。下面将重点讨论湿条件

不稳定大气流过三维小尺度地形情况下水平形态比

对地形对流的影响作用。试验仍将集中于低犉狉数

区域，例如，流域Ⅱ，将水平形态比从２变化到５。

这里仅仅给出形态比为２的结果（试验３ＤＲ２ＭＢ，

图１４），其他参数与试验３ＤＲ２完全一致。比较试

验３ＤＲ２ＭＢ与３ＤＲ２，可以发现在３ＤＲ２ＭＢ中冷

空气流出的边缘更趋向为圆形曲线（图１４ａ、１４ｂ）而

非椭圆形曲线（图５ｂ、５ｃ），两侧的地形影响范围更

小。另外，在３ＤＲ２ＭＢ中位于山峰附近的对流系

统保持了准静止状态，而非向下游传播。这是由于

减少了南北方向的地形长度，导致两侧地形的影响

作用减少，在对流系统形成后，上游更多的气流从山

地两侧流过，而不是因为受到两侧地形的阻挡而向

对流系统辐合（如３ＤＲ２试验），相应上游辐合的减

少导致对于对流单体发展和传播有重要作用的中层

流入大大减少，因此对流单体无法向上游传播，更倾

向准静止于山峰附近。

图１４　试验３ＤＲ２ＭＢ，其他同图３（ａ．１０５分钟，ｂ．１５０分钟）

Ｆｉｇ．１４　ＳａｍｅａｓｉｎＦｉｇ．３，ｂｕｔｆｏｒ３ＤＲ２ＭＢ（ａ．１０５ｍｉｎ，ｂ．１５０ｍｉｎ）
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６　结　论

本文主要讨论了条件不稳定湿大气的气流过三

维小尺度地形过程中地形上空对流的形成与传播特

征以及三维地形流与对流系统相互作用问题。对于

较高的初始ＣＡＰＥ不稳定气流的流场形式更多地

表现出对流单体的影响而并非地形流的特征。地形

流的典型特征，比如上游流分离和背风涡旋，往往由

于地形触发的强对流无法形成。换言之，由地形触

发的强对流系统可以破坏地形流的形成。显然，在

此情况下，除了犉狉数地形流动力学结构具有一定

的控制作用，要充分考虑对流系统本身特征，更要重

视对流系统与地形流本身的相互作用过程对山地上

空的对流及其流动的影响。当然，在较高犉狉数区

域内，下游重力波破碎（水跃现象）依然存在，这也表

明下游非线性地形流现象受对流影响较小。

对于较小尺度三维地形来说，根据基态风速

（犉狉数）可以将湿大气条件不稳定气流过山触发的

对流系统的传播分为以下４个流域：（１）对流下游

传播模态；（２）对流上游和下游传播共存模态；（３）山

峰附近的准静止模态和下游传播共存模态；（４）下坡

稳定对流和下游传播共存模态。这４种不同流域性

质，与Ｃｈｅｎ等（２００４）提出的３种流域明显不同，其

差异主要与地形上空对流触发机制以及这些对流与

地形流、重力波的相互作用过程明显不同有关。

低ＣＡＰＥ情况的数值试验表明，低ＣＡＰＥ对应

了更低的犉狉数流域，由此说明初始ＣＡＰＥ并不完

全只控制对流系统发展、传播，同时对于对流单体的

触发也有重要影响。而后者可以对对流系统的分布

也有较大的影响。同时，对于不同的基态风速，可能

对应不同的ＣＡＰＥ临界值，一旦突破这一临界值，

地形流形势会遭到破坏，对流系统占据主导作用，地

形仅仅影响对流单体的传播和发展。地形水平形态

比更小的地形，对流系统更少受到地形的影响。当

然ＣＡＰＥ与地形是如何影响湿过程流域划分仍然

是未来研究的重点，试图构造出一个完整量化的参

数空间来描述对流与地形流之间的相互作用关系仍

然还有许多问题需要进一步的研究。
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