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单多普勒天气雷达反演降水粒子

垂直速度Ⅱ：实例分析
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摘　要　垂直速度的反演一直是多普勒雷达风场反演的关键问题和难点，在对单多普勒雷达体积速度处理（ＶＶＰ）法反演垂

直速度进行敏感性分析和改进求解方程的基础上，对其反演三维风场和适用的风速条件做了模拟检验，并在强对流天气和台

风实例中反演与验证。分析结果表明，改进的反演算法对径向风速的误差并不敏感，在高低仰角上的精度相同，观测误差越

小或风速越大时，反演精度越高。对广州一次强对流过程的反演结果表明，改进的反演算法可以反演出对流单体中降水粒子

垂直运动的变化。在中尺度气旋中，粒子垂直速度大值区的分布与气旋外围风切变的位置相符；在气旋的消散阶段下落速度

增大，因而可通过粒子的垂直速度变化判断雨强的变化。对２００６年超强台风“桑美”的反演结果显示，能够反演出台风中心的

下沉气流以及外围交替出现的上升与下沉气流，在台风中心处下沉速度的大值区位于７—８ｋｍ高度，低层与高层的值相对较

小。反演效果表明，改进后的反演方法较准确地反映了降水粒子的垂直运动，使多普勒雷达资料可揭示更多的三维风场细

节，有助于改进强对流天气过程的风场结构分析和降雨落区的预测。

关键词　单多普勒天气雷达，改进的体积速度处理（ＶＶＰ）方法，垂直速度，强对流，“桑美”台风

中图法分类号　Ｐ４１５．２

１　引　言

大气的垂直运动可以反映大气边界层中的湍

流、云内的对流、重力波的传播耗散以及大尺度的动

力过程，也是数值模式的重要参量（Ｋｉｍ，ｅｔａｌ，

２００３）。但在实际应用中，由于其量级相对较小，而

造成测量困难（Ｈｏｌｔｏｎ，１９９２）。利用飞机观测可以

进入云体，得到的观测数据真实可靠，但难度大、成

本高（Ｍｉｌｌｅｒ，ｅｔａｌ，１９９０；Ｓｍｉｔｈ，ｅｔａｌ，１９９９；

Ｒｏｓｅｎｆｅｌｄ，ｅｔａｌ，２００６）。由于飞行轨迹的限制，对

大范围的实时观测不现实（Ｍａｒｗｉｔｚ，１９７３），所以利

用遥感设备来进行探测是比较现实和经济的做法

（张培昌等，２００１）。

近几十年随着新的观测手段出现，如声雷达、激

光雷达、毫米波雷达、风廓线探测仪、新的机载设备

等（Ｂａｌｓｌｅｙ，ｅｔａｌ，１９８８；ＶａｎＺａｎｄｔ，２００８；Ｃｏｎｔｉ

ｎｉ，ｅｔａｌ，２００４；Ｓｈｕｐｅ，ｅｔａｌ，２００８），实现了直接对

大气垂直运动进行观测，但这些新设备同样也各具

优缺点（Ｎａｒａｙａｎａ，ｅｔａｌ，２００８）。在已有的获取大

气垂直速度方法中，早期是利用速度谱和雷达反射

率的关系。Ｒｏｇｅｒｓ（１９６４）假设滴谱按照指数分布，

并根据狑犳犣 关系计算了空气的垂直速度，但在雷

达测量精度有限和粒子谱分布特征不准确的情况

下，计算结果误差较大。Ｈａｕｓｅｒ等 （１９８１）对粒子

谱的指数分布进行调整后，利用最小二乘法计算了

空气的垂直速度，但结果的精度提高不明显（Ｋｏｌ

ｌｉａｓ，ｅｔａｌ，２００２）。从原理上分析，这种根据粒子谱

来确定其下落速度的方法，对单一的（纯水滴或冰

雹）降水型和雨滴谱比较均匀时会有较好的效果，但

在相态或滴谱复杂的情况下，下落速度计算精度仍

不理想。在利用探空气球和下投式探空仪测量垂直

速度时，可根据上升下降的速率求得垂直速度，但数

据的采样间隔、仪器参数和求解算法都有可能使分

析结果不准确（ＭｃＨｕｇｈ，ｅｔａｌ，２００８；Ｗａｎｇ，ｅｔ

ａｌ，２００９）。风廓线仪可以在晴空条件下，根据大气

折射率不均匀的特点得到大气的垂直速度，但当降

雨强时数据质量会受影响（阮征等，２００８）。毫米波

雷达由于其波长较短、采样体积小以及对云粒子更

敏感的特点，因而可将云粒子作为大气运动示踪物

得到云的运动信息（Ｆｉｒｄａ，ｅｔａｌ，１９９９；Ｋｏｌｌｉａｓ，ｅｔ

ａｌ，２００１，２００２；彭亮等，２０１２），但由于降水粒子相

态的不确定，粒子谱分布的描述不准确和湍流强弱

等因素的影响，仍会对分析结果造成偏差。

对大气和降水粒子垂直速度的观测研究方面，

Ｗａｎｇ等 （２００９）利用探空气球、下投式探空仪和飞

机观测等手段，对加利福尼亚欧文斯山区的大气垂

直运动进行观测，结果发现在山谷内气流的垂直速

度在 １—３ ｍ／ｓ，并且变化剧烈。Ｇｉａｎｇｒａｎｄｅ等

（２０１３）对美国中部平原地区的深对流过程的观测显

示，剧烈的对流核区的上升速度超过１５ｍ／ｓ；而下

沉气流的速度小于上升速度，观测的速度可达

１０ｍ／ｓ，与以往飞机观测的结果一致。Ｈｅｙｍｓｆｉｅｌｄ

等（２０１０）的观测结果也显示，在对流核中的垂直速

度可超过１５ｍ／ｓ。Ｎｉｕ等（２０１０）在山西固原地区

的观测中对比了层云降水和对流性降水的差异，并

指出因空气密度不均匀会造成粒子下落末速度的不

同。层云降水的下落速度主要集中在２—４ｍ／ｓ，而

对流性降水中，雨强最大时对应的降落速度为４—

６ｍ／ｓ。但观测显示的实际雨滴的下落速度比理论

值要大许多。ＭｏｎｔｅｒｏＭａｒｔíｎｅｚ等（２００９）观测了６

万多个直径为０．１—３ｍｍ的雨滴，结果证实雨滴破

碎产生的小粒子速度可能超过理论末速度数个量
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级，并且这种超过理论末速度的粒子比例会随着雨

强的变大而变大。Ｎｉｕ等（２０１０）认为雨滴下落速度

比理论值大的原因是由于空气中密度、湍流与碰并

可造成雨滴下落速度增大。Ｖｉｌｌｅｒｍａｕｘ等（２０１１）

针对雨滴的破碎过程进行了特定观测，并在理论上

证明了雨滴的下落末速度与理论模型的差别。由于

降水粒子下落时的碰并和破碎过程影响了其下落速

度，因而通过滴谱特征和粒子的下落速度求解大气

的垂直速度时，势必会造成偏差。

由于观测仪器各有优缺点，特别是降雨天气对

短波的探测仪器影响较大，而多普勒天气雷达主要

用于观测降水，且探测范围大，结合中国现有的硬件

条件和探测需求，以及多普勒天气雷达探测大气风

场的优势，若利用新一代雷达观测网，实时得到大气

的垂直速度，可使多普勒雷达资料揭示更多的三维

风场信息，有助于实现对强对流天气过程的监测预

警。在多普勒天气雷达探测降水的风场时，由于只

能获取径向风场信息，无法直接获得三维风场的结

构，因此需要通过风场反演的方法得到真实风场。

但由于垂直速度量级偏小及风场模型不准确等原

因，容易造成反演误差偏大（Ｂｏｃｃｉｐｐｉｏ，１９９５；魏鸣

等，１９９８；Ｗｅｉ，ｅｔａｌ，１９９８；Ｌｉ，ｅｔａｌ，２００７），因而

需对反演算法进行改进和修正。本研究对改进的体

积速度处理（ＶＶＰ）方法的反演能力进行了模拟检

验，并对广州的一次强对流过程和２００６年超强台风

“桑美”的垂直速度分布进行了反演。

２　模拟风场检验

２．１　反演效果对空间位置的敏感性分析

由“单多普勒雷达反演降水粒子垂直速度Ｉ：算

法分析”（以下简称：算法分析）（周生辉等，２０１４）２．１

节中对ＶＶＰ算法的介绍，及其２．２节中的式（９）可

知，当认为风场模型准确且不考虑计算误差，只考虑

径向风速的观测误差影响时，求解方程可以表示为

犃（犡＋δ犡）＝犅＋δ犅 （１）

由犡＝犃－１犅得到

δ犡＝犃
－１
δ犅 （２）

因此，对于风场中的任一待反演参量犡犿 可表示为

犡犿 ＝犃
－１
犿犅

δ犡犿 ＝犃
－１
犿δ

烅
烄

烆 犅
（３）

式中，犃－１
犿 表示犃－１的第犿 维矩阵矢量。由此，进

一步可知

犡犿

δ犡犿
＝
犃－１犿犅

犃－１
犿δ犅

＝
∑
犕

犼＝１

（犃－１犿，犼犅犼）

∑
犕

犼＝１

（犃－１犿，犼δ犅犼）

犡犿
犃－１
犿犅

＝
δ犡犿
犃－１
犿δ

烅

烄

烆 犅

（４）

式中，犕 为待反演参量的个数。

观察式（４）不难发现，当观测误差满足均匀分布

或者正态分布时，δ犅的值会趋于０，反演效果会较

好。同理，当风场越不均匀时，δ犅的值可能会比较

大，反演效果会较差。此外，根据犅大小的变化趋

势还可知，当分析体积位于０速度线附近时，径向风

速会变得较小，因而会使得犅可能较小。而观测误

差的量级在不同方位角基本是一样的，因而犃－１
犿犅

变化幅度会大于犃－１
犿 δ犅的幅度。如式（４）中的比例

关系，特别是在０速度线附近时，反演结果的误差会

较大，反演效果受观测误差的影响较大。同理可知，

在风场风速较大时，犃－１
犿犅 的量级增大的情况下，式

（４）的比值会变小，因而δ犡犿 会减小，由此也说明当

风场风速较大时，观测误差对反演效果的影响会减

小。

此外，在极坐标系中，由待反演参量与位置坐标

变化的关系可得

犡犿

β
＝∑

犕

犼＝１

犃
－１
犿，犼

β
犅犼＋犃

－１
犿，犼
犅犼
（ ）
β

（５）

犅犼
β
＝


β ∑
犖

犻＝１

（狆犼犻犞ｒ犻［ ］）＝∑
犖

犻＝１

狆犼犻

β
犞（ ）狉犻 （６）

式中，狆为径向风速投影关系中各待反演参量的系

数，犖 为分析体积内的格点数，β为半径狉、方位角θ

或者仰角φ。

将式（６）代入式（５）中，有

犡犿

β
＝∑

犖

犻＝１

犞ｒ犻∑
犕

犼＝１

犃
－１
犿，犼

β
狆犼犻＋犃

－１
犿，犼
狆犼犻

（ ）［ ］
β

　

（７）

　　通过式（７）可知，在风场模型中若假定待反演参

量不随某些位置参数改变，如风场参数不随仰角变

化时，则式（７）可进一步写为

犡犿

β
＝∑

犖

犻＝１

（犞狉犻α犻）＝０ （８）

α犻 ＝∑
犕

犼＝１

犃
－１
犿，犼

β
狆犼犻＋犃

－１
犿，犼
狆犼犻

（ ）
β

（９）

　　观察式（８）、（９）不难发现，α犻仍为位置坐标的函

数，在分析体积的位置确定后，α犻是不变的。但径向
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风速犞狉犻是随风场模型的不同而变化的，由变量的普

适性可知，α犻须为０时式（８）才能成立。

同理可知，当径向风速存在观测误差时，待反演

参量的反演误差随位置变化的关系可表示为

（δ犡犿）

β
＝∑

犖

犻＝１

（δ犞狉犻α犻） （１０）

　　所以，当风场模型中的待反演为常数时，其反演

结果的误差也会保持不变，并不会随分析体积位置

的不同而变化。由于多普勒天气雷达观测的是降水

粒子的运动信息，在本研究所选择的风场模型中，假

定粒子的垂直速度在分析体积内是不变的，由式

（１０）可知，在引入随机观测误差的情况下，垂直速度

的反演误差在各仰角的精度是相同的。

２．２　模拟风场的检验效果

ＷＳＲ９８Ｄ多普勒天气雷达径向速度的最高分

辨率为０．５ｍ／ｓ，为检验改进的ＶＶＰ算法的反演效

果，将模拟的风场投影到径向后，加入１．０ｍ／ｓ的径

向速度随机误差。构建的模拟线性风场为：径向风

场共１０层ＰＰＩ（ＰｌａｎｅＰｏｓｉｔｉｏｎＩｎｄｉｃａｔｏｒ），每层仰角

间隔１°；方位角个数为３６０个，间隔１°；每条径向有

４６０个距离库，库长２５０ｍ；选取的分析体积大小为

１０°×２０个距离库×两个仰角；构建模拟风场的参

数设置如表１。

根据“算法分析”（周生辉等，２０１４）４．１节针对

垂直速度求解的改进 ＶＶＰ算法，选择６ＰＭ１模型

中的狌０、狏０、狑０、狌狓、狏狔、狌狔 作为待反演量。其中，狌０、

狏０、狑０ 为分析体积中心速度在直角坐标系中狓、狔、狕

方向上的分量，狌狓、狏狔、狌狔 分别为狌、狏沿狓、狔方向的

变化项。

在对反演效果的模拟检验中，设定分析体积大

小不变的同时，通过改变垂直风速的大小来观察反

演效果的变化。由式（１）可以得到每层垂直速度的

均方根误差（Ｇａｏ，ｅｔａｌ，２００４）

犈ＲＭＳ＿Ｐ＝
∑
犖

犻＝１

（狆－狆Ｔ）
２

槡 犖
（１１）

式中：狆代表垂直速度，下标Ｔ代表真值，犖 为分析

体积内的格点数。

选择７Ｐ模型来构建模拟的风场，其中包括的

风场参量有狌０、狏０、狑０、狌狓、狏狔、狌狔、狏狓，具体的模拟风

场参量的设置如表１。

　　由表２可以看出，反演得到的垂直风速，在不同

仰角处的均方根误差基本不变，与２．１节中的理论

分析结果一致，由此验证了在低仰角与高仰角处的

反演精度相同。随着模拟风速中垂直速度的变大，

风速的均方根误差变化却不大，在观测误差一定的

情况下，反演结果的误差增加较小，说明反演效果对

径向速度的观测误差不敏感。进一步可以判断，当

模拟风速越大时，径向风速误差引起的反演误差影

响相对越小，具体表现为均方根误差与风场风速的比

例会逐渐变小。通过量级的大小还可以判断，当存在

１．０ｍ／ｓ的径向风速误差而垂直风速超过２．０ｍ／ｓ

时，反演结果就可以分辨出风向的正负。因此，在不

考虑粒子降落速度变化的情况下，该反演方法可适用

于粒子垂直速度超过２．０ｍ／ｓ的天气过程中。同理

可知，雷达的探测精度越高则反演结果的精度也越

高，该反演方法适用的风速范围也就越大。

表１　构建模拟风场的各参量

Ｔａｂｌｅ１　Ｔｈｅｐａｒａｍｅｔｅｒｓｆｏｒｔｈｅｗｉｎｄｆｉｅｌｄｓｉｍｕｌａｔｉｏｎ

名称 参量值

狌０，狏０ ３．０ｍ／ｓ，２．０ｍ／ｓ

狌狓，狏狔 －０．１ｓ－１，０．１ｓ－１

狌狔，狏狓 －０．２ｓ－１，０．１ｓ－１

狓０，狔０，狕０ ０，０，０

狑０ ［１．０ｍ／ｓ，３．０ｍ／ｓ，５．０ｍ／ｓ，１０．０ｍ／ｓ］

表２　不同模拟风速（ｍ／ｓ）时垂直风速的均

方根误差（σ犞
ｒ
＝１．０ｍ／ｓ）

Ｔａｂｌｅ２　ＴｈｅＲＭＳＥ（ｍ／ｓ）ｏｆｔｈｅｖｅｒｔｉｃａｌｖｅｌｏｃｉｔｙ

ｒｅｔｒｉｅｖｅｄｆｏｒｔｈｅｄｉｆｆｅｒｅｎｔｓｉｍｕｌａｔｅｄｗｉｎｄｖｅｌｏｃｉｔｉｅｓ

（σ犞
ｒ
＝１．０ｍ／ｓ）

仰角（°） 狑０＝１．０ 狑０＝３．０ 狑０＝５．０ 狑０＝１０．０

１ １．８ ２．０ ２．０ ２．７

３ １．８ ２．０ ２．３ ２．８

５ １．９ １．８ ２．１ ２．８

７ １．９ ２．０ ２．１ ２．８

９ １．８ ２．０ ２．１ ２．９

　　在大气的垂直运动中，出现垂直风速２．０ｍ／ｓ

以上的天气过程，一般为下击暴流、雷暴、台风或者

其他强对流天气过程。在雷暴等强对流天气过程

中，由于多普勒雷达观测的是降水粒子信息，通过反

演可直接得到降水粒子的下落速度，由此一方面可

以判断降水是否发生，进而可以判断雨强的大小；另

一方面根据观测也可以检验反演结果的可靠性。为

此选择了广州的一次强对流天气过程进行实际风场

反演。此外，在对台风的观测研究中，由于观测仪器

和安全因素的限制，热带气旋核心区的观测资料比
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较缺乏，飞机也只能在气旋强度弱的情况下进入气

旋中观测（Ｋｏｓｓｉｎ，ｅｔａｌ，２００７），利用下投式全球定

位系统（ＧＰＳ）探空仪和地面风塔也只能得到台风外

围和低层的风场信息 （Ｆｒａｎｋｌｉｎ，ｅｔａｌ，２００３；

Ｐｏｗｅｌｌ，ｅｔａｌ，２００３）。与其他天气过程相比，台风

的风场影响范围广，相互作用的天气系统复杂（徐洪

雄等，２０１３），台风中心附近的风速大，并且垂直方向

对流强烈。为检验对实际风场的反演效果，本研究

选择２００６年“桑美”超强台风的风场进行反演试验。

在资料预处理过程中，为最大限度保持观测信

息的完整，不损伤原始信息，选择的预处理方法是剔

除偏差较大的观测值，而不是对径向速度进行格点

插补与平滑。剔除格点时选择的偏差阈值为

犛狋＝η×（ｍａｘ狘犞ｒ犻狘－∑
犖

犻＝１

犞狉犻／犖） （１２）

式中，η为权重系数，选择的值为０．６１８；犖 为分析

体积内的格点数。

３　广州强对流天气过程

３．１　广州雷达的观测结果

广州雷达站在２００４年８月１１日０７时４５分

（世界时，下同）和０８时０３分出现了强对流天气过

程，地面观测为雷阵雨天气（图１），通过雷达回波强

度可以判断，当时的天气过程中出现了局地强对流，

并在部分地区还出现了中尺度气旋。

　　忽略地球曲率与大气折射的影响，直接将雷达

观测格点投影到直角坐标系中，选取正北方向为方

位角０°，顺时针为正方向，垂直速度向上为正。在

广州站的这次强对流过程中，通过图１ａ１、ａ２ 的回波

特征可以看到主要有Ａ、Ｂ两个强回波区，回波强度

最大值都超过５０ｄＢｚ，但其发展和移动的方向并不

相同。从回波强度的演变可以看到，图１ａ１ 中Ａ区

的对流系统正处于发展旺盛阶段，回波强度显示可

能已有冰雹出现。从径向速度的分布来看（图１ｂ１、

ｂ２），在Ａ区内正负速度相间出现，也同样说明Ａ区

内的对流发展旺盛。Ａ区内的整块回波向西南方向

移动发展，在移动方向上还可以明显地观察到低层

入流与阵风锋的回波（图１ａ２Ｃ处）。此外，在方位

角３２０°半径１５和４５ｋｍ 处有正负径向风速超过

１５ｍ／ｓ的风速大值区，表明此处有风向辐合，易产

生上升气流（图１ｂ２、ｃ２）。Ｂ区内的强回波区则向正

南方向移动发展，回波面积逐步发展变大，并可以看

图１　广州雷达站２００４年８月１１日０７时４５分（ａ１、ｂ１、ｃ１）和０８时０３分（ａ２、ｂ２、ｃ２）

ＰＰＩ平面内的回波强度（ａ１、ａ２）、径向风速（ｂ１、ｂ２）和反演的垂直速度（ｃ１、ｃ２）（仰角：２．４°）

Ｆｉｇ．１　Ｉｌｌｕｓｔｒａｔｉｏｎｏｆｒｅｆｌｅｃｔｉｖｉｔｙｆａｃｔｏｒｓ（ａ１，ａ２），ｒａｄｉａｌｖｅｌｏｃｉｔｙ（ｂ１，ｂ２）ａｎｄｒｅｔｒｉｅｖｅｄｖｅｒｔｉｃａｌｖｅｌｏｃｉｔｙ（ｃ１，ｃ２）

ｉｎＰ ＰＩｐｌａｎａｔ０７：４５（ａ１，ｂ１，ｃ１）ａｎｄ０８：０３ＵＴＣ（ａ２，ｂ２，ｃ２）１１Ａｕｇｕｓｔ２００４，ｆｒｏｍｔｈｅＧｕａｎｇｚｈｏｕｓｔａｔｉｏｎ（Ｅｌｅｖａｔｉｏｎ：２．４°）
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到有明显的中尺度气旋特征，相应的径向速度分布

为红色向外，绿色向内，因而可以判断此处为中尺度

辐散气旋，气旋中心低层是下沉气流。

３．２　垂直速度的反演结果与分析

利用雷达探测的径向速度，并通过改进的ＶＶＰ

算法对垂直速度场的反演结果可以看到（图１ｃ１），

在Ａ区内对流发展的阶段，反演得到了垂直速度为

４—６ｍ／ｓ的上升气流，而在Ｂ区粒子的下降速度范

围则是４—８ｍ／ｓ。从垂直速度的分布来看，Ａ区中

上升速度最大的位置不是回波最强的位置，而是在

两个强回波中心之间，相比之下可以发现，强回波中

心的粒子速度却接近于０。分析其原因是由于Ａ区

的对流单体处于发展旺盛的阶段，强回波中心的粒

子尺度已经比较大，所以反射率因子大，此时的降水

粒子已不能完全随空气运动，并脱离云内的气流开

始下落。但强上升气流的作用又阻碍了其下落，反

演得到的粒子垂直速度才会小于其他弱回波区的速

度。当Ａ区内的对流单体逐渐进入消亡阶段，由于

粒子降落时的拖曳作用，云内的上升气流逐渐消失

并转为下沉。如图１ｃ２ 所示，Ａ区内强回波区粒子

的速度全部为下降，并且在强回波中心的粒子速度

最大，这种强下沉运动同时也造成了阵风锋的出现

（图１ａ１）。由此可以判断，改进的ＶＶＰ算法对强对

流单体垂直速度的反演结果是可信的。

在中尺度辐散气旋内（图１ｃ１、ｃ２），反演结果显

示在Ｂ区内的粒子速度全部为下沉。从两个时次

的速度量级比较来看，在０８时０３分的气旋消散阶

段，粒子的下落速度大于０７时４５分的速度，进而说

明该区域随着气旋的消散，雨强开始变大。从径向

速度图（图１ｂ１）可以看到，气旋外围的风切变，切变

的走向如图中Ｌ线所示，由于风切变的位置容易发

生降雨（Ｍｉｌｌｅｒ，ｅｔａｌ，２０１３；Ａｕｇｒｏｓ，ｅｔａｌ，２０１３），

并且降雨区域的粒子下落速度明显较大，因此可以

用来验证反演结果的合理性。如图１ｃ１ 所示，垂直

速度的反演结果表明粒子速度的大值区走势与切变

线一致，为６—８ｍ／ｓ。在后一时次的反演结果中，

通过径向速度可以看到Ｂ区内有Ｌ１、Ｌ２两处明显

的切变区（图１ｂ２），对比垂直速度的大值区可以同

样看到具有一致性，但反演结果的垂直速度大于０７

时４５分的速度，为８—１２ｍ／ｓ。

从两个时次雷达ＰＰＩ的回波强度来看，０７时４５

分的强度整体大于０８时０３分，但从回波强度的演

变可知（图略），０７时４５分的对流单体与中尺度气

旋均处于发展旺盛阶段，而到了０８时０３分已开始

由成熟阶段转为消散阶段。分析反演的垂直速度可

以发现，前一时次可看到较强的上升速度区，而在后

一时次速度上升区的面积变小且强度变弱（图２），

并在低层出现了垂直速度的负速度区，这种负速度

的出现表明降水也已经发生，对流单体开始消散。

由于降水粒子的碰并和破碎作用会造成下落末速度

大于理论值，使得在计算大气的垂直运动速度时产

生困难，但可以根据粒子垂直速度的大小推断雨的

强弱。因此，结合回波的强度（Ｎｉｕ，ｅｔａｌ，２０１０），并

通过反演结果判断，可认为在粒子的垂直速度大于

６ｍ／ｓ的区域，是雨强较大的区域。

图２　广州雷达站２００４年８月１１日０７时４５分（ａ）和０８时０３分（ｂ）沿犡＝－２０ｋｍ反演的垂直速度剖面

Ｆｉｇ．２　Ｉｌｌｕｓｔｒａｔｉｏｎｏｆｒｅｔｒｉｅｖｅｄｖｅｒｔｉｃａｌｖｅｌｏｃｉｔｙａｌｏｎｇ犡＝－２０ｋｍ

ａｔ０７：４５（ａ）ａｎｄ０８：０３ＵＴＣ（ｂ）１１Ａｕｇｕｓｔ２００４，ｆｒｏｍｔｈｅＧｕａｎｇｚｈｏｕｓｔａｔｉｏｎ
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４　超强台风“桑美”的垂直速度反演

４．１　福建长乐雷达的观测结果

“桑美”台风是５０年来直接登陆中国大陆最强

的台风（赵大军等，２００９），２００６年８月９日其强度

迅速增强，并加强为超强台风，中心最大风力有１７

级（６０ｍ／ｓ），中心最低气压为９１５ｈＰａ（曾智华等，

２００９），图３为８月１０日０９时１７分即将登陆时的

福建长乐雷达回波。

　　同图１中的投影方法，选取正北方向为方位角

０°，顺时针为正方向，垂直速度向上为正，由图３ａ可

以直观地看到在台风眼区与外围环形云墙区的雷达

回波，并且在眼区附近的回波强度都超过３５ｄＢｚ。

通过观察可以看到，台风中心大致位于距离雷达站

东北方（犡＝１００ｋｍ，犢＝１２０ｋｍ）。对径向速度退

模糊后（图３ｂ），观测到的最大径向风速超过６０ｍ／

ｓ，且最大速度中心关于０速线对称出现，径向速度

变化连续，说明退模糊之后的径向速度场得到准确

还原。下面通过改进的 ＶＶＰ算法，并利用雷达探

测的径向速度对粒子的垂直速度进行反演。

４．２　台风的垂直速度反演

为观察整个台风区域内的风场，将反演结果线

性插值到等高水平面上（图４），并沿犡＝１００ｋｍ与

犢＝１２０ｋｍ作垂直剖面。从反演的垂直速度的变

化可以看到，台风中心附近的下沉速度最大，随着与

台风中心距离的增大，下沉速度逐渐减小，垂直速度

在台风眼区外围逐渐变为上升速度。由此看出，垂

直速度在台风中心及附近的分布符合台风风场模型

和观测事实（Ｓｈａｐｉｒｏ，１９８３）。由于高层大气中粒

子尺度较小，其下落速度也较小，粒子的垂直速度可

代表所在位置处大气的运动（彭亮等，２０１２）。在台风

眼区，对比不同高度上垂直速度的大小还可看到，

８ｋｍ以上大气垂直速度相对低层的要小得多，而在

７ｋｍ以下垂直速度变化较一致，反演结果表明台风眼

区在中低层高度上的风场相对均匀稳定。

图３　福建长乐雷达站２００６年８月１０日０９时１７分的反射率因子（ａ）与径向速度（ｂ）

Ｆｉｇ．３　Ｒｅｆｌｅｃｔｉｖｉｔｙｆａｃｔｏｒ（ａ）ａｎｄｒａｄｉａｌｖｅｌｏｃｉｔｙ（ｂ）ｆｒｏｍｔｈｅＦｕｊｉａｎＣｈａｎｇｌｅｒａｄａｒａｔ０９：１７ＵＴＣ１０Ａｕｇｕｓｔ２００６

图４　沿犡＝１００ｋｍ（ａ）与犢＝１２０ｋｍ（ｂ）各高度层上反演的垂直速度

Ｆｉｇ．４　Ｒｅｔｒｉｅｖｅｄｖｅｒｔｉｃａｌｖｅｌｏｃｉｔｙａｔｔｈｅｖａｒｉｏｕｓｈｅｉｇｈｔｓａｌｏｎｇ犡＝１００ｋｍ（ａ）ａｎｄ犢＝１２０ｋｍ（ｂ）
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图５　沿犡＝１００ｋｍ（ａ）与犢＝１２０ｋｍ（ｂ）垂直速度的剖面

Ｆｉｇ．５　Ｐｒｏｆｉｌｅｓｏｆｒｅｔｒｉｅｖｅｄｖｅｒｔｉｃａｌｖｅｌｏｃｉｔｙａｌｏｎｇ犡＝１００ｋｍ（ａ）ａｎｄ犢＝１２０ｋｍ（ｂ）

　　在台风眼区外围的风场中（图５），正负速度交

替出现，说明台风云墙区中上升气流与下沉气流交

替出现，因而通过垂直速度的变化，还可清晰地判断

出台风中心的位置。由垂直速度的剖面可以发现，

台风中心垂直速度的大值区位于中层７—８ｋｍ高

度，而高层与低层的垂直速度相对较小，这与垂直环

流的实际速度分布相符。反演结果未对粒子下落速

度作订正，但仍可从剖面中看到垂直速度的相对变

化，强回波区对应强上升气流区，而负速度区则位于

强回波间的缝隙处。如，沿犢＝１２０ｋｍ在犡＝５０—

８０ｋｍ的位置处（图３ａ），回波强度在４０ｄＢｚ以上，

虽然整层垂直速度的分布并不一致，但整层的上升

趋势和拐点是一致的（图４ｂ），从而可以判断对流的

位置。此外，在７ｋｍ高度处反演的垂直速度为负，

而在之上为正值。考虑到粒子的下落速度，可认为

在７ｋｍ高度以下粒子的尺寸逐渐变大，下落末速

度也逐渐变大，使反演结果为负值；但在７ｋｍ以上

的高度层，降水粒子随高度逐渐减小，粒子的运动逐

渐与大气的运动趋于一致，因而在这个高度层以上

垂直速度也逐渐变为正值。

５　总结与讨论

多普勒天气雷达探测的范围大，可以同时获取

降水粒子的反射率因子和多普勒径向速度，由于径

向风场无法直接获取实际的三维风场，因而只能通

过风场反演方法得到真实风场信息。在反演方法中

由于风场模型和观测误差的影响，往往会造成反演

结果不理想。特别是对垂直速度的反演，由于其量

级较小，反演误差相比其他参量的误差更大。本研

究利用针对垂直速度改进的ＶＶＰ方法进行了模拟

验证和实例反演，反演效果可信，主要结论如下：

（１）经模拟风场的验证发现，选用７Ｐ的风场模

型，径向速度带有１．０ｍ／ｓ的随机观测误差，改进后

的算法可用于垂直速度达到２．０ｍ／ｓ的风场反演。

反演得到的垂直风速在低仰角与高仰角处的反演精

度相同，随着模拟风速垂直速度增大，风速的均方根

误差变化却不大，说明反演结果对径向速度的观测

误差不敏感。雷达的探测精度越高，反演结果的精

度也会越高，该反演方法适用的风速范围就越大。

（２）对广州一次强对流天气过程的反演结果表

明，算法结果比较准确地反映出对流单体的发展过

程，以及降水云内垂直速度的变化。在单体成熟前，

通过反演结果可以观察到比较强的上升运动；而由

成熟逐渐进入消亡阶段后，上升运动消失后，主要为

粒子的下沉运动，并且在强回波区粒子的下落速度

更大。对中气旋辐散区的反演显示，垂直速度大值

区的走势与气旋外围风切变的位置相符，并在气旋

的消散阶段粒子的下落速度增大，反演结果表明消

散阶段气旋周围的雨强变大，因而通过反演粒子垂

直速度的大小，可以判断雨强的变化趋势。

（３）对２００６年超强台风“桑美”的实际反演结果

显示，改进的 ＶＶＰ方法能够反演出台风中心的下

沉气流与外围交替出现的上升与下沉气流。通过反

演结果发现，在台风中心处大气下沉速度的大值区

位于７—８ｋｍ高度的中层，而低层与高层的值相对

较小。虽然反演结果未对粒子的下落速度进行订

正，但从其剖面的变化可知，强回波区对应强上升气

流区，而负速度区则位于强回波间的缝隙处。在反

演结果中，粒子的垂直速度在整层的分布虽不一致，

但通过各层的上升趋势和拐点位置可以明显地看出

对流发生的位置。
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