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从不稳定能量角度对条件不稳定相关问题的讨论

章丽娜１　周小刚１　徐丽娅２

ＺＨＡＮＧＬｉｎａ１　ＺＨＯＵＸｉａｏｇａｎｇ
１
　ＸＵＬｉｙａ

２

１．中国气象局气象干部培训学院，北京，１０００８１

２．中国气象局气象干部培训学院湖北分院，武汉，４３００７４

１．犆犺犻狀犪犕犲狋犲狅狉狅犾狅犵犻犮犪犾犃犱犿犻狀犻狊狋狉犪狋犻狅狀犜狉犪犻狀犻狀犵犆犲狀狋犲狉，犅犲犻犼犻狀犵１０００８１，犆犺犻狀犪

２．犎狌犫犲犻犅狉犪狀犮犺狅犳犆犺犻狀犪犕犲狋犲狅狉狅犾狅犵犻犮犪犾犃犱犿犻狀犻狊狋狉犪狋犻狅狀犜狉犪犻狀犻狀犵犆犲狀狋犲狉，犠狌犺犪狀４３００７４，犆犺犻狀犪

２０１６１０３１收稿，２０１７０３２０改回．

章丽娜，周小刚，徐丽娅．２０１７．从不稳定能量角度对条件不稳定相关问题的讨论．气象学报，７５（３）：５１７５２６

犣犺犪狀犵犔犻狀犪，犣犺狅狌犡犻犪狅犵犪狀犵，犡狌犔犻狔犪．２０１７．犃犱犻狊犮狌狊狊犻狅狀犪犫狅狌狋狋犺犲犮狅狀犱犻狋犻狅狀犪犾犻狀狊狋犪犫犻犾犻狋狔犳狉狅犿狋犺犲狆犲狉狊狆犲犮狋犻狏犲狅犳狌狀狊狋犪犫犾犲犲狀犲狉

犵狔．犃犮狋犪犕犲狋犲狅狉狅犾狅犵犻犮犪犛犻狀犻犮犪，７５（３）：５１７５２６

犃犫狊狋狉犪犮狋　Ｍｏｓｔｏｆｌｏｃａｌｄｅｅｐｃｏｎｖｅｃｔｉｏｎｓａｒｅｉｎｉｔｉａｔｅｄｉｎａｃｏｎｄｉｔｉｏｎａｌｌｙｕｎｓｔａｂｌｅｅｎｖｉｒｏｎｍｅｎｔ．Ｔｈｅｒｅｂｙｉｔｉｓｎｅｃｅｓｓａｒｙｔｏｃｏｎ

ｓｉｄｅｒｔｈｅｉｎｆｌｕｅｎｃｅｏｆａｄｅｅｐａｉｒｌａｙｅｒｔｏｔｈｅａｉｒｐａｒｃｅｌｔｈａｔｒｉｓｅｓｆｒｏｍｔｈｅｂａｓｅｌｅｖｅｌ．Ｓｏｍｅｑｕｅｓｔｉｏｎｓｒｅｌａｔｅｄｔｏｃｏｎｄｉｔｉｏｎａｌｉｎｓｔａ

ｂｉｌｉｔｙ，ｓｕｃｈａｓｔｈｅｕｎｓｔａｂｌｅｅｎｅｒｇｙａｎｄＣｏｎｖｅｃｔｉｖｅＡｖａｉｌａｂｌｅＰｏｔｅｎｔｉａｌＥｎｅｒｇｙ（ＣＡＰＥ），ａｒｅｄｉｓｃｕｓｓｅｄｆｒｏｍｔｈｅｐｅｒｓｐｅｃｔｉｖｅｏｆ

ｅｎｅｒｇｙ．Ｉｎａｄｄｉｔｉｏｎ，ｔｈｅｒｅｌａｔｉｏｎｓｈｉｐｂｅｔｗｅｅｎｔｈｅｍｏｉｓｔｓｔａｔｉｃｅｎｅｒｇｙｏｆａｓｉｎｇｌｅｓｕｒｆａｃｅｓｔａｔｉｏｎａｎｄｔｈｅｕｎｓｔａｂｌｅｅｎｅｒｇｙｉｎａｃｏｎ

ｄｉｔｉｏｎａｌｌｙｕｎｓｔａｂｌｅｅｎｖｉｒｏｎｍｅｎｔｉｓａｎａｌｙｚｅｄｂａｓｅｄｏｎａｃａｓｅｓｔｕｄｙｕｓｉｎｇｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎａｌｄａｔａ．Ｔｈｅｍａｉｎｒｅｓｕｌｔｓａｒｅａｓｆｏｌｌｏｗｓ．（１）

Ｆｒｏｍｔｈｅｐｅｒｓｐｅｃｔｉｖｅｏｆｅｎｅｒｇｙ，ｔｈｅｏｒｉｇｉｎａｌｄｅｆｉｎｉｔｉｏｎｏｆＣＡＰＥｓｈｏｕｌｄｂｅｆｏｌｌｏｗｅｄ．ＴｈａｔｍｅａｎｓＣＡＰＥｉｓｅｑｕａｌｔｏｔｈｅｄｉｆｆｅｒ

ｅｎｃｅｂｅｔｗｅｅｎｐｏｓｉｔｉｖｅａｎｄｎｅｇａｔｉｖｅｕｎｓｔａｂｌｅｅｎｅｒｇｙ．Ｔｈｅｌｉｆｔｉｎｇｖｅｌｏｃｉｔｙｉｎｔｈｅｌｏｗｅｒｌｅｖｅｌａｓｓｏｃｉａｔｅｄｗｉｔｈｔｈｅｋｉｎｅｔｉｃｅｎｅｒｇｙｉｓ

ｉｍｐｌｉｃｉｔｌｙｉｎｃｌｕｄｅｄｉｎｔｈｅｆｏｒｍｕｌａｔｉｏｎｏｆｏｒｉｇｉｎａｌＣＡＰＥ，ｗｈｉｃｈｉｓｈｅｌｐｆｕｌｆｏｒｆｏｒｅｃａｓｔｉｎｇｓｅｖｅｒｅｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅｗｅａｔｈｅｒ，ｅｓｐｅｃｉａｌｌｙｉｎ

ＳｏｕｔｈＣｈｉｎａｉｎｔｈｅｗａｒｍｓｅａｓｏｎ．（２）Ｔｈｅｍｏｉｓｔｓｔａｔｉｃｅｎｅｒｇｙｒｅｍａｉｎｓｃｏｎｓｔａｎｔｗｈｅｎｔｈｅａｉｒｐａｒｃｅｌｉｓｌｉｆｔｅｄｆｒｏｍｌｏｗｔｏｈｉｇｈ

ｌｅｖｅｌｓｄｕｒｉｎｇｂｏｔｈｔｈｅｄｒｙａｄｉａｂａｔｉｃａｎｄｍｏｉｓｔａｄｉａｂａｔｉｃｐｒｏｃｅｓｓｅｓ，ｗｈｉｃｈｉｎｄｉｃａｔｅｓｔｈａｔｔｈｅｖａｒｉａｔｉｏｎｏｆｔｏｔａｌｅｎｅｒｇｙｉｓｏｎｌｙｒｅｌａｔ

ｅｄｔｏｔｈｅｖａｒｉａｔｉｏｎｏｆｋｉｎｅｔｉｃｅｎｅｒｇｙｃａｕｓｅｄｂｙｅｘｔｅｒｎａｌｆｏｒｃｉｎｇ．Ｔｈｅｒｅｅｘｉｓｔｓｎｏｔｒａｎｓｆｏｒｍａｔｉｏｎｆｒｏｍｍｏｉｓｔｓｔａｔｉｃｅｎｅｒｇｙｔｏｋｉ

ｎｅｔｉｃｅｎｅｒｇｙ．（３）Ｔｅｍｐｏｒａｌｖａｒｉａｔｉｏｎｏｆｔｈｅｍｏｉｓｔｓｔａｔｉｃｅｎｅｒｇｙａｔａｓｉｎｇｌｅｓｕｒｆａｃｅｓｔａｔｉｏｎｉｎｄｉｃａｔｅｓｔｈｅｖａｒｉａｔｉｏｎｏｆｐｏｓｉｔｉｖｅａｎｄ

ｎｅｇａｔｉｖｅｕｎｓｔａｂｌｅｅｎｅｒｇｙ，ｗｈｉｃｈｉｓｃｌｏｓｅｌｙｒｅｌａｔｅｄｔｏｔｈｅｃａｌｃｕｌａｔｉｏｎｏｆｕｎｓｔａｂｌｅｅｎｅｒｇｙ．Ｓｕｃｈｔｅｍｐｏｒａｌｖａｒｉａｔｉｏｎｓａｔｖａｒｉｏｕｓｓｔａ

ｔｉｏｎｓｃａｎｍａｋｅｕｐｆｏｒｔｈｅｗｅａｋｎｅｓｓｅｓｃａｕｓｅｄｂｙｃｏａｒｓｅｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎｏｆｓｏｕｎｄｉｎｇｓａｎｄｔｈｅｄｅｆｉｃｉｅｎｃｙｏｆｈｏｕｒｌｙｄａｔａｏｆｐｏｓｉｔｉｖｅａｎｄ

ｎｅｇａｔｉｖｅｕｎｓｔａｂｌｅｅｎｅｒｇｙ．

犓犲狔狑狅狉犱狊　Ｃｏｎｄｉｔｉｏｎａｌｉｎｓｔａｂｉｌｉｔｙ，Ｕｎｓｔａｂｌｅｅｎｅｒｇｙ，ＣＡＰＥ，Ｍｏｉｓｔｓｔａｔｉｃｅｎｅｒｇｙ

摘　要　大多数深厚的局地对流是在条件不稳定的层结中发生的，这就有必要考虑较厚气层对由底部上升气块所可能产生

的总影响。从能量角度讨论了条件不稳定问题中的不稳定能量和对流有效位能，并利用观测资料、结合实例分析了单站地面

湿静力能与条件不稳定中不稳定能量的关系。主要结论如下：（１）从能量观点，对对流有效位能的两种定义进行了讨论，认为

对流有效位能定义为正、负不稳定能量之差时，其与动能相联系的表达式中包含了低层抬升速度，可以更全面地用于强对流

天气预报，尤其是中国南方暖季的强对流预报。（２）气块从底层上升时，无论经历的是干绝热还是湿绝热过程，湿静力能守恒，

所以总能量的变化就是动能的变化，等于外界合力对气块做功的大小，不存在湿静力能向动能的转换。（３）从本质上

　 资助课题：国家自然科学基金项目（４１４７５０４２）、我国华南春季对流性大风监测预报关键技术研究（ＧＹＨＹ２０１４０６００２）、国家科技支撑计划

项目（２０１５ＢＡＣ０３Ｂ０６）。
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来说，单站低层湿静力能的时序变化用于对流预报的意义在于预示着正、负不稳定能量的改变，从而影响不稳定能量的值。

这可以弥补由于高空探测时间分辨率较粗，不能计算逐时正、负不稳定能量的不足。

关键词　条件不稳定，不稳定能量，对流有效位能，湿静力能

中图法分类号　Ｐ４５７．９

１　引　言

水汽、不稳定和抬升通常被称为雷暴生成３要

素，即对流发生的必要条件和充分条件。大气中对

流运动能否得到发展，对流发展的强弱与持续时间

的长短，主要取决于大气的层结特性，即静力稳定度

（也称为层结稳定度）。通常用气块法来判别静力稳

定度，并将其分成绝对稳定、绝对不稳定和条件不稳

定３类。雷暴等对流天气是在不稳定大气层结下出

现的现象。由于大气中绝对不稳定的层结很少，大

多数情况是属于条件不稳定。因此，条件不稳定的

分析与实际天气预报关系密切。

条件不稳定是针对湿空气而言的。在非常浅薄

的气层中，条件不稳定的判据为γｓ＜γ＜γｄ，即环境

大气的垂直温度递减率介于干绝热和湿绝热递减率

之间。使用这个判据时需要判断薄气层是否饱和。

例如，满足γｓ＜γ＜γｄ的未饱和薄气层是稳定的，而

薄云层是不稳定的（许绍祖，１９９３）。由于对流产生

在非常深厚的环境大气中，即是由若干个薄气层组

成的，这些薄气层分别具有不同的温度直减率（γ）。

因此环境大气在不同高度的静力稳定度特性也不相

同，用前述判据很难判断深厚气层的稳定度情况。

为了定量考虑较厚气层对由底部上升气块所可能产

生的总影响，则需要用到不稳定能量的概念（许焕斌

等，１９８６；Ｍａｒｋｏｗｓｋｉ，ｅｔａｌ，２０１０）。不稳定能量的

计算比较复杂，而利用犜ｌｎ狆图上的面积来表示其

大小却比较方便，这也是犜ｌｎ狆图被称为绝热能量

图解并在天气预报中被广泛应用的原因。这样就将

条件不稳定与不稳定能量联系起来了。

在大尺度能量学研究中，洛伦茨提出了有效位

能的概念，即能转换为动能的最大全位能称为有效

位能（洛伦茨，１９７６）。与此类似，在犜ｌｎ狆图上也定

义了对流有效位能（ＣＡＰＥ）的概念（刘健文等，

２００５）。在培训教学中，科研业务人员在有关条件不

稳定应用中感到困惑的集中有以下几个问题：（１）如

何正确理解和应用ＣＡＰＥ的概念，并将其用于预报

实践？（２）在条件不稳定层结中，气块动能的增加是

否与湿静力能的减少有关？（３）为什么基于单站探

空资料的不稳定能量和基于单站地面资料计算的湿

静力能时序变化都可以用于对流性天气预报，两者

之间是否有关联？

针对上述问题，文中从能量角度讨论了条件不

稳定问题中的不稳定能量及其应用，并对对流有效

位能的定义进行溯源和分析；对气块上升过程中湿

静力能的变化进行了简要分析，并说明单站地面湿

静力能时序变化可以用于对流性天气预报的原因。

２　不稳定能量、对流有效位能的定义及应用

讨论

　　根据能量守恒原理，只要知道起始状态和终止

状态的能量分布，便可确定终止状态的大气运动状

况。

从犜ｌｎ狆图中能量转换过程示意（图１）可见，

抬升狆Ａ 高度的空气微团，初始因空气微团未饱和，

故气块先沿干绝热线上升，达抬升凝结高度（ＬＣＬ）

后空气饱和，再向上则按湿绝热线上升。这条气块

的温度变化曲线被称为状态曲线，它在图１中与环

境温度曲线有两个交点，分别为自由对流高度

（ＬＦＣ）和平衡高度（ＥＬ）。在自由对流高度和平衡

高度之间，气块的温度高于环境温度；而在自由对流

高度以下，气块的温度低于环境温度。严格意义上

这种层结性质为潜在不稳定。因为使用针对薄层的

条件不稳定判据时，如果抬升气块本身是饱和的，则

为不稳定。而推导潜在不稳定判据时，并不要求气

块在起始高度饱和（图１中狆Ａ 高度上，气块不饱

和），只要它抬升凝结以后释放的潜热使气块温度高

于环境温度就称为潜在不稳定。通常，潜在不稳定

大气必为条件不稳定的。

２．１　上升气块所获得的能量

由气块法假定，环境大气是静止的，且不受其中

升降气块的影响。仅考虑气块作垂直位移时，气块

的运动方程为
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　　式（１）左边是单位质量空气块的垂直加速度，右

边是气块所受的向上浮力。其中下标ｅ表示环境变

量，ｉ表示气块变量。

图１　犜ｌｎ狆图中能量转换过程示意

（气块起始抬升高度狆Ａ

的温度和露点分别为犜Ａ 和犜ｄＡ，

到狆Ｂ饱和。ＰＡ和ＮＡ分别表示正

不稳定能量和负不稳定能量，

抬升凝结高度、自由对流高度、

平衡高度３个特征高度分别用

ＬＣＬ、ＬＦＣ和ＥＬ表示）
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ｏｆ犜Ａａｎｄａｄｅｗｐｏｉｎｔｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｏｆ犜ｄＡ

ａｎｄｔｈｅｎｓａｔｕｒａｔｅｓａｔ狆Ｂ．ＰＡａｎｄＮＡｍｅａｎ

ｐｏｓｉｔｉｖｅａｎｄｎｅｇａｔｉｖｅｕｎｓｔａｂｌｅｅｎｅｒｇｙ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ．

ＬＣＬ，ＬＦＣａｎｄＥＬｉｎｄｉｃａｔｅｔｈｅｌｉｆｔｉｎｇｃｏｎｄｅｎｓａｔｉｏｎｌｅｖｅｌ，

ｌｅｖｅｌｏｆｆｒｅｅｃｏｎｖｅｃｔｉｏｎａｎｄｅｑｕｉｌｉｂｒｉｕｍｌｅｖｅｌ）

　　不考虑环境的影响，由全微分与偏微分关系

ｄ狑ｉ
ｄ狋
＝
狑ｉ

狋
＋狌ｉ

狑ｉ

狓
＋狏ｉ

狑ｉ

狔
＋狑ｉ

狑ｉ

狕
（２）

　　气块法仅考虑气块由底部作垂直上升运动，且

运动是定常的，则式（２）可以简化为

ｄ狑ｉ
ｄ狋
＝狑ｉ

狑ｉ

狕
（３）

　　将式（３）代入式（１），由于狑ｉ只与狕有关，则

狑ｉ
ｄ狑ｉ
ｄ狕
＝
犜ｉ－犜ｅ
犜ｅ

犵 （４）

　　对式（４）积分，即考虑较厚气层对由底部上升气

块所可能产生的总影响。从地面（狕０）积分到平衡高

度（狕ＥＬ），并利用静力学关系对积分高度作变换，则

狑２ｉ（狕
ＥＬ
）

２
－
狑２ｉ（狕

０
）（ ）

２
＝∫

狕
ＥＬ

狕
０

犜ｉ－犜ｅ
犜ｅ

犵ｄ狕＝

犚ｄ∫
狆ＥＬ

狆０

（犜ｉ－犜ｅ）ｄ（－ｌｎ狆） （５）

　　式（５）表明，在条件不稳定大气中，气块上升过

程中动能的增加等于气块所受浮力在气层中所做的

功，它在犜ｌｎ狆图上与状态曲线和层结曲线所围的

面积有关。

２．２　不稳定能量与对流有效位能定义

将状态曲线和层结曲线所围的面积用犜ｌｎ狆图

的正、负面积大小表示，则

狑２ｉ（狕
ＥＬ
）

２
－
狑２ｉ（狕

０
）（ ）

２
＝ＰＡ－ＮＡ （６）

　　式（６）中，ＰＡ（ＰｏｓｉｔｉｖｅＡｒｅａ）为图１中的正面

积，ＮＡ（ＮｅｇａｔｉｖｅＡｒｅａ）为图１中的负面积。

在许多教科书中，将气块从初始位置抬升至使

其达到平衡高度时气块所增加的净动能称为不稳定

能量。由式（６），不稳定能量即为犜ｌｎ狆图中正面积

与负面积的差值。正面积又称为正不稳定能量，负

面积又称为负不稳定能量。

有效位能的含义是指有可能转换为动能的位

能。对上升气块而言，对流有效位能有两种定义：一

种观点认为对流有效位能即等于不稳定能量（许绍

祖，１９９３；Ｅｍａｎｕｅｌ，１９９４），即正、负不稳定能量之

差。通过对对流有效位能定义的溯源发现，Ｍｏｎ

ｃｒｉｅｆｆ等（１９７６）第一次提出对流有效位能命名时，是

从运动方程组出发，利用流线上的能量守恒关系（伯

努里方程）导出的动能变化量，实际上就是上升气流

中浮力沿流线的积分，并将其称为对流有效位能。

将其应用到热力学图解上，即对应于正面积减去负

面积。也就是说，原始的对流有效位能定义是第一

种观点。目前多数采用以ＰＡ表示对流有效位能，

即第二种观点认为，对流有效位能为在自由对流高

度和平衡高度之间，气块可从正浮力做功而获得的

能量（正不稳定能量）。

下面对第一种观点和第二种观点的对流有效位

能应用做讨论时，分别将其称为不稳定能量、对流有

效位能的应用讨论。

２．３　不稳定能量、对流有效位能的应用讨论

２．３．１　不稳定能量的应用讨论

不稳定能量主要用于判断强对流天气能否发
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生。通常认为积云对流单体中的上升运动至少达到

１０ｍ／ｓ（寿绍文，２００９）。但不同强度的对流系统，云

中的最大上升速度也不尽相同。比如，普通单体雷

暴中约１０ｍ／ｓ，而中纬度飑线中为１５—２０ｍ／ｓ（王

秀明等，２０１３），超级单体雷暴中有时实测可达

５５ｍ／ｓ（Ｍｕｓｉｌ，ｅｔａｌ，１９８６），龙卷中的上升速度甚

至大于７５ｍ／ｓ（Ｍａｒｋｏｗｓｋｉ，ｅｔａｌ，２０１０）。

下面用式（６）分不同情况来加以讨论。

（１）当ＰＡ＞０而ＮＡ＝０时。这种情况对应的

往往是午后热对流，对流强度不大，属于普通雷暴，

假设对流中最大上升运动狑ｉ（狕
ＥＬ
）＝１０ｍ／ｓ。则当

ＰＡ＝
狑２ｉ（狕

ＥＬ
）

２
＝５０Ｊ／ｋｇ时，即使初始时的狑ｉ（狕

０
）＝０，

气块最后也能达到１０ｍ／ｓ的最大上升速度。可见

午后热对流只需很小的ＰＡ就能发生。

（２）ＰＡ和ＮＡ都不等于０，但ＰＡ－ＮＡ＝０。在

这种极端情况下，图１中正负面积相等，即不稳定能

量等于０，也就是从地面到平衡高度的浮力总做功

为０。这时对流还能不能产生呢？此时式（６）变为

狑２ｉ（狕
ＥＬ
）

２
＝
狑２ｉ（狕

０
）

２

即 狑ｉ（狕
０
）＝狑ｉ（狕

ＥＬ
）。如果初始垂直速度 狑ｉ（狕

０
）＝

１０ｍ／ｓ，对流还是能发生。这要求低层有非常强的

垂直上升运动。根据以往的一些分析结果，在地形、

冷锋、海风锋、重力波、冷池出流等作用下，可以在低

层产生中尺度的强上升运动，不过一般量级在０．１—

１ｍ／ｓ（卢焕珍等，２０１２；王秀明等，２０１４）。在某些

情况下，也有可能存在接近１０ｍ／ｓ的强上升运动。

比如，数值模拟表明，当干线上存在小扰动时，初始

上升运动速度超过 ５．５ ｍ／ｓ（Ｃａｍｐｂｅｌｌ，ｅｔａｌ，

２０１４）。因此，即使ＰＡ＝ＮＡ，如果气块初始时的垂

直上升运动足够强，仍有可能发生对流。但一般情

况下，初始垂直上升运动超过１０ｍ／ｓ的情况非常罕

见。产生局地强雷暴时，更多见的是下面讨论的第

３种情况。

（３）ＰＡ和ＮＡ都不等于０，且ＰＡ＞ＮＡ，这也是

最常见到的条件不稳定层结（图１）。由前所述，不

同类型、不同强度的对流对应的最大上升速度的大

小有较大差别。首先看普通单体雷暴，至少需要

狑ｉ（狕
ＥＬ
）＝１０ｍ／ｓ。如果ＰＡ－ＮＡ＜５０Ｊ／ｋｇ，则狑ｉ（狕

０
）

＝０时，对流难以产生；如果狑ｉ（狕
０
）≠０但狑ｉ（狕

０
）较小，

则需要满足ＰＡ－ＮＡ≈
狑２ｉ（狕

ＥＬ
）

２
＝５０Ｊ／ｋｇ或者更大；

如果 狑ｉ（狕
０
）≠０且 狑ｉ（狕

０
）较大，则 ＰＡ－ＮＡ 不到

５０Ｊ／ｋｇ就可以产生对流，类似（２）中提到的情况。

上面只是考虑普通单体雷暴的情形，很多强对

流中的上升速度都远大于１０ｍ／ｓ，如超级单体风

暴，最大上升速度常常超过５０ｍ／ｓ。若取狑ｉ（狕
ＥＬ
）＝

５０ｍ／ｓ，这时
狑２ｉ（狕

ＥＬ
）

２
＝１２５０Ｊ／ｋｇ。根据式（６），达到

这样的速度可以来自两个方面的贡献。若初始上升

速度小（
狑２ｉ（狕

０
）

２
远小于１Ｊ／ｋｇ），则需要ＰＡ－ＮＡ≈

狑２ｉ（狕
ＥＬ
）

２
＝１２５０Ｊ／ｋｇ。如果低层有很强的抬升，要生

成狑ｉ（狕
ＥＬ
）＝５０ｍ／ｓ的强对流风暴，即使狑ｉ（狕

０
）＝１０

ｍ／ｓ，仍需要ＰＡ－ＮＡ＝
狑２ｉ（狕

ＥＬ
）

２
－
狑２ｉ（狕

０
）

２
＝１２００Ｊ／ｋｇ。

可见，对于云中上升运动非常强的强风暴，几乎不可

能仅靠初始的抬升达到强的最大上升速度，即初始

动能
狑２ｉ（狕

０
）

２
对于最大动能

狑２ｉ（狕
ＥＬ
）

２
的贡献较小，而主要

的贡献来自ＰＡ－ＮＡ。

上述分析可以解释为什么南方暖季出现的很多

强对流并没有很强的低层初始抬升。暖季，南方低

层的暖湿条件非常好，抬升凝结高度很低，这时ＰＡ

往往很大而ＮＡ非常小，比较容易出现上述第（３）类

中ＰＡ－ＮＡ较大的情况，因此不需要很强的低层抬

升就能发生强对流，有时候甚至初始扰动非常弱，此

时常常由于很难找到明显的低层扰动而造成漏报。

例如，２０１３年７月８日，受对流系统影响（图２ａ），广

西中东部午后发生了１ｈ雨量超过２０ｍｍ的短时强

降水（图２ｂ），但由于华南低层都盛行西南气流，低

层的辐合抬升条件非常不明显（图２ｃ），预报员在当

天的强对流潜势预报中漏报了此次短时强降水过

程。广西东部梧州当天０８时（北京时，下同）的探空

显示（图２ｄ），ＰＡ＝４９８Ｊ／ｋｇ，ＮＡ＝２０Ｊ／ｋｇ，ＰＡ－

ＮＡ＝４７８Ｊ／ｋｇ。在忽略初始动能的情况下，由式

（６）估算的最大上升速度狑ｉ（狕
ＥＬ
）＝３０ｍ／ｓ。也就是

说，即使低层的辐合抬升力不强，由于ＰＡ－ＮＡ较

大，仍能出现强的上升速度，从而形成强对流，造成

强对流天气。
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图２　２０１３年７月８日的观测情况

（ａ．１５时红外云图，ｂ．１５时１ｈ加密观测降水量，单位：ｍｍ，

ｃ．０８时８５０ｈＰａ天气图，ｄ．０８时梧州站的犜ｌｎ狆图；ａ—ｃ中蓝色圆点为梧州站位置）

Ｆｉｇ．２　Ｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎｓｏｎ８Ｊｕｌｙ２０１３：（ａ）ｉｎｆｒａｒｅｄｓａｔｅｌｌｉｔｅｉｍａｇｅａｔ１５：００ＢＴ，

（ｂ）ｏｂｓｅｒｖｅｄｈｏｕｒｌｙｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎａｔ１５：００ＢＴ（ｕｎｉｔ：ｍｍ），（ｃ）ｗｉｎｄ，ｇｅｏｐｏｔｅｎｔｉａｌｈｅｉｇｈｔ，

ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ（ｒｅｄ）ａｎｄｄｅｗｐｏｉｎｔｄｅｐｒｅｓｓｉｏｎａｔ８５０ｈＰａａｔ０８：００ＢＴａｎｄ（ｄ）ｔｈｅ犜ｌｎ狆ａｔＷｕｚｈｏｕａｔ０８：００ＢＴ

（ＴｈｅＷｕｚｈｏｕｓｔａｔｉｏｎｉｓｄｅｎｏｔｅｄｂｙｔｈｅｂｌｕｅｄｏｔｉｎｆｉｇｕｒｅ（ａ）－（ｃ））

２．３．２　对流有效位能的应用讨论

这里的ＣＡＰＥ指的是对流有效位能定义的第２

种观点，即犜ｌｎ狆图上的正面积。目前，针对ＣＡＰＥ

本身的计算方法已有较多研究，如计算ＣＡＰＥ时是

否采用虚温订正（Ｄｏｓｗｅｌｌ，ｅｔａｌ，１９９４）、采用何种

湿绝热过程（Ｌｉ，ｅｔａｌ，２００４）、自由对流高度的取法

问题（章丽娜等，２０１６）等。而对流有效位能在强对

流天气预报中的主要应用有以下两种：

（１）利用对流有效位能的大小估计最大对流速

度

在假设狑ｉ（狕
ＬＦＣ

）＝０（Ｍａｒｋｏｗｓｋｉ，ｅｔａｌ，２０１０）时

－
狑２ｉ（狕

０
）

２
＝－ＮＡ （７）

　　此种特殊情况下，不稳定能量演变为

ＣＡＰＥ＝
狑ｉ（狕

ＥＬ
）

２
＝ＰＡ （８）

　　在这种假设下，由式（８）可以估计出最大对流速

度

狑ｉ（狕
ＥＬ
）＝ 槡２ＣＡＰＥ （９）

　　比较式（６）和（９）发现，式（６）表达了在犜ｌｎ狆图

上能转换为气块动能的大小，与对流有效位能的含

义相符。而这里所指的对流有效位能则是在假定

狑ｉ（狕
ＬＦＣ

）＝０时，可以给出对流上升运动可能达到的

最大强度。此外，由式（６）可知，当状态曲线和层结

曲线确定后，如果初始上升速度比较大，在自由对流

高度，垂直速度并不会减弱为０。由图１和式（１）也

可知，在自由对流高度，环境温度等于气块温度，垂

直加速度为０，并不意味着垂直速度一定为０。
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（２）利用对流有效位能分析不稳定能量

式（６）中，ＰＡ用ＣＡＰＥ表示，ＮＡ用对流抑制

能量（ＣＩＮ）表示，则式（６）可以表示为

狑２ｉ（狕
ＥＬ
）

２
－
狑２ｉ（狕

０
）（ ）

２
＝ＣＡＰＥ－ＣＩＮ

　　一般认为，对流有效位能大、对流抑制能量小是

有利于雷暴或深厚湿对流发生的层结特征（陈佑淑

等，１９８９；俞小鼎等，２０１２）。很多个例分析也证实了

这一特征。例如，针对华南春季的一次对流过程，蒙

伟光等（２０１２）的分析表明对流发生在具有较大对流

有效位能（＞１２００Ｊ／ｋｇ）和较小对流抑制能量（＜

１０Ｊ／ｋｇ）的区域。而苏涛等（２０１６）分析了海南地区

夏季的一次雷暴过程后指出，在发生对流的地区，前

期对流有效位能达到了２５２３Ｊ／ｋｇ，而对流抑制能量

只有２Ｊ／ｋｇ。这与２．３．１节中不稳定能量的讨论是

类似的。

近年来，中国科研、业务人员在强对流天气预报

中越来越多地使用对流有效位能，并在对流有效位

能与强对流天气关系方面进行了广泛的研究和应用

（叶爱芬等，２００６；魏东等，２０１１；李云静等，２０１３；张

建春等，２０１４；郑媛媛等，２０１５；孙继松等，２０１５）。但

要注意的是，仅统计对流有效位能大小与强对流发

生的关系没有明显意义。实际应用中更值得关注的

是不稳定能量与强对流天气的关系。

３　湿静力能定义及其应用讨论

能量和不稳定是大气动力学研究的两个重要方

面，并有密切关系。能量研究实际上可以认为是大

气运动方程组的另一种形式，优点是只要知道初态

和终态的能量分布，就可知道终态的大气运动状况。

早在２０世纪８０年代，中国就开展了对单站地面湿

静力能的计算和应用（雷雨顺，１９８６），目前仍有一些

台站将其作为强对流预报指标来使用。在气块上升

运动中，也可以计算出其湿静力能。在条件不稳定

中，不稳定能量与湿静力能是否有关？单站地面湿

静力能既然也能作为强对流预报指标来使用，那么

它与上节讨论的不稳定能量是否有关联，与不稳定

能量相比，它的优越性是什么？针对上述科研业务

人员容易混淆的问题，下面对气块湿静力能和单站

地面湿静力能的区别及其应用进行讨论。

３．１　气块湿静力能的定义与变化

感热能、位能、潜热能和动能是大气热力学和动

力学中的４种基本能量形式。除动能以外的能量称

为湿静力能。

气块的湿静力能定义为

犈σｉ＝犮狆犜ｉ＋犵狕ｉ＋犔ｖ狇ｉ （１０）

　　前面已讨论（如图１所示）气块上升过程中动能

的变化取决于犜ｌｎ狆图上的不稳定能量。从能量转

换角度，是否有湿静力能向动能的转换？下面简要

说明在图１所示的干绝热和湿绝热过程中湿静力能

是守恒的。

图１中，抬升凝结高度以下为干绝热过程，湿静

力能即成为干静力能。干空气的状态曲线可表示为

ｄ犜ｉ
ｄ狕
≈－

犵
犮狆
＝γｄ （１１）

　　式（１１）稍作变换可写为

ｄ

ｄ狕
（犮狆犜ｉ＋犵狕）＝０ （１２）

　　式（１２）表明，未饱和湿空气块的干静力能守恒，

即在抬升凝结高度以下，状态曲线上的干静力能为

常数。

图１中抬升凝结高度以上为湿绝热过程。目

前，常用的热力学图解中湿绝热线大多采用假绝热

线（Ｌｉ，ｅｔａｌ，２００４；Ｍａｒｋｏｗｓｋｉ，ｅｔａｌ，２０１０）。

这里考虑单位质量的饱和湿空气块（不含液态

水和固态水），假设含狇ｓ 水汽。设该饱和湿空气从

压强为狆ｉ、温度为犜ｉ的高度狕处上升，在狕＋ｄ狕高

度处，压强为狆ｉ＋ｄ狆ｉ，温度为犜ｉ＋ｄ犜ｉ，饱和比湿为

狇ｓ＋ｄ狇ｓ。由于气块凝结出ｄ狇ｓ的水，则潜热释放为

犔ｖｄ狇ｓ，其中犔ｖ为潜热系数。

根据热力学第一定律及狆ｉ＝狆ｅ，则湿绝热方程

为

犮狆ｍｄ犜ｉ－犚ｍ犜ｉ
ｄ狆ｅ

狆ｅ
＝－犔ｖｄ狇ｓ （１３）

式中，犮狆ｍ＝犮狆（１＋０．８４狇ｓ）是湿空气的定压比热，犚ｍ

＝犚ｄ（１＋０．６０８狇ｓ）是湿空气的比气体常数，由于狇ｓ

远小于１，一般可以取犮狆ｍ≈犮狆，犚ｍ≈犚ｄ，故式（１３）可

简化为

ｄ犜ｉ＝
犚ｄ犜ｉ
犮狆

ｄ狆ｅ

狆ｅ
－
犔ｖｄ狇ｓ
犮狆

（１４）

　　由于环境空气满足
ｄ狆ｅ
ｄ狕
＝－ρｅ犵和狆ｅ＝ρｅ犚ｄ犜ｅ，

因此，将ｄ狆ｅ
狆ｅ
＝－

犵
犚ｄ犜ｅ

ｄ狕代入式（１４）

ｄ犜ｉ＝
犚ｄ犜ｉ
犮狆

－
犵
犚ｄ犜ｅ

ｄ（ ）狕 －犔ｖｄ狇ｓ犮狆
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＝－
犵犜ｉ
犮狆犜ｅ

ｄ狕－
犔ｖｄ狇ｓ
犮狆

　　近似认为
犜ｉ
犜ｅ
≈１，则

－
ｄ犜ｉ
ｄ狕
＝
犵
犮狆
＋
犔ｖ
犮狆

ｄ狇ｓ
ｄ狕

（１５）

　　式（１５）又可改写成

ｄ

ｄ狕
（犮狆犜ｉ＋犵狕＋犔ｖ狇ｓ）＝０ （１６）

　　可见在湿绝热过程中，湿静力能是守恒的。饱

和湿空气在上升过程中重力位能（犵狕）的增加被感

热能（犮狆犜ｉ）的减小和潜热（犔ｖ狇ｓ）的释放所抵消。

因此，在气块上升过程中，湿静力能是守恒的，

不存在湿静力能向动能的转换。

３．２　单站地面湿静力能的定义及应用

３．２．１　单站地面湿静力能的定义

湿静力能是在２０世纪４０年代初，为鉴别气团

属性而提出的。７０年代末，雷雨顺提出了“能量天

气学”，将湿静力能量的概念系统地应用于对流天

气，特别是冰雹天气的预报。目前仍有不少台站利

用单站地面湿静力能的时序变化来预报暴雨、强对

流天气的发生（李法然等，１９９８；赵桂香等，２００６）。

在计算单站低层湿静力能时，主要的分析对象

是环境大气，它是一个开放系统。单站地面环境大

气总能量公式为

犈σｅ＝犮狆犜ｅ＋犵狕ｅ＋犔ｖ狇ｅ＋
１

２
犞２ｅ （１７）

特别说明：这里定义的总能量与大尺度封闭系统中

的总能量是不一样的，大尺度封闭系统中的总能量

不包括潜热能。由于动能项较其他项小２—３个数

量级，一般不予考虑。因此总能量可化为

犈σｅ＝犮狆犜ｅ＋犵狕ｅ＋犔ｖ狇ｅ （１８）

即前面提到的湿静力能。

由式（１８）可见，对于单站地面的环境大气而言，

狕ｅ是固定的。犈σｅ反映的是地面犜ｅ 和狇ｅ 变化的综

合效应。当存在外界的低层水汽或（和）温度平流输

送达到本站，都会引起该站地面某一时刻湿静力能

的变化。

３．２．２　单站低层湿静力能与不稳定能量的关系

前面的分析已经表明，对于某一个时刻、某站被

抬升的气块而言，对流的发生、发展与不稳定能量有

关。在自由大气中无明显温、湿平流的情况下，地面

环境的温度和比湿变化就可以引起正不稳定能量的

变化。王秀明等（２０１２）研究初步表明，地面环境温

度和湿度的变化对ＰＡ变化有较大影响，温度改变

１℃，ＰＡ 增加２００Ｊ／ｋｇ，露点改变１℃，ＰＡ 增加

５００Ｊ／ｋｇ。而在地面环境温度升高、露点升高的情

况下，负不稳定能量通常减小（图３）。初始抬升气

块的温湿特性的变化必然引起气块初始湿静力能发

生变化。因此，从这个意义上，如果将两者联系起

来，单站地面湿静力能的时序变化用于对流预报的

意义在于预示着ＰＡ和ＮＡ的改变。某一时刻的单

站地面湿静力能增加后，会影响地面抬升气块的

（ＰＡ－ＮＡ）值，且往往是ＰＡ增大而ＮＡ减小，从而

有利于该时刻气块不稳定能量的增加，对流易于发

生。

图３　同图１，但为地面温度和露点升高为

犜′Ａ 和犜′ｄＡ后的能量转换示意

（新得到的各变量用上标“′”表示，

灰色线条表示图１中由气块原来的温度、

露点得到的等饱和比湿线和状态曲线。

当地面温度由原来的犜Ａ 增温至

犜′Ａ 时，由于近地面湍流混合的作用，

狆Ａ 和狆Ｃ之间的温度层结曲线变为

干绝热线，但Ｃ点之上的层结曲线不变）

Ｆｉｇ．３　ＳａｍｅａｓＦｉｇ．１，ｂｕｔｔｈｅｓｕｒｆａｃｅｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ

ａｎｄｄｅｗｐｏｉｎｔｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｉｎｃｒｅａｓｅｔｏ犜′Ａａｎｄ犜′ｄＡ

（Ｔｈｅｎｅｗｖａｒｉａｂｌｅｓａｒｅｌａｂｅｌｅｄｗｉｔｈｓｕｐｅｒｓｃｒｉｐｔ．

ＴｈｅｇｒｅｙｌｉｎｅｉｎｄｉｃａｔｅｓｔｈｅｏｒｉｇｉｎａｌｌｉｎｅｉｎＦｉｇ．１．

Ｗｈｅｎｔｈｅｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｉｎｃｒｅａｓｅｓｔｏ犜′Ａ，

ｔｈｅｅｎｖｉｒｏｎｍｅｎｔａｌｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｐｒｏｆｉｌｅｂｅｔｗｅｅｎ

狆Ａａｎｄ狆Ｃｔｕｒｎｔｏｂｅｄｒｙａｄｉａｂａｔｉｃ

ｌｉｎｅｄｕｅｔｏｔｈｅｔｕｒｂｕｌｅｎｔｍｉｘｉｎｇ，ａｎｄｔｈｅ

ｐｒｏｆｉｌｅａｂｏｖｅ狆Ｃｒｅｍａｉｎｓｕｎｃｈａｎｇｅｄ）
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　　可以从图１和图３的对比来说明这个问题。假

设图１表示某地０８时探空，则计算地面起始气块总

能量时，主要由犜Ａ 和犜ｄＡ决定其数值大小。在假设

未来１２ｈ内自由大气的层结廓线（图３蓝色实线）

不变的情况下，如果下午某时地面温度和露点分别

升高为犜′Ａ 和犜′ｄＡ，则对应地面起始气块的总能量

增大，具体数值可以根据前面给出的总能量公式算

得，式（１８）中的犜ｅ 和狇ｅ 由图３中的犜′Ａ 和犜′ｄＡ代

入。可以定性地判断，在如图３给出的情况下，地面

气块的总能量是增大的。而同时图３中的ＰＡ增大

为ＰＡ′，而ＮＡ减小为 ＮＡ′，所以不稳定能量（ＰＡ′

－ＮＡ′）也是增加的。

因此，湿静力能的变化趋势与不稳定能量的变

化趋势是一致的。假设在自由大气层结曲线不变的

前提下，地面湿静力能的变化可以用于表征不稳定

能量的变化。定性而言，地面湿静力能增加时，预示

着不稳定能量也增加。但目前尚未研究两者的定量

关系。但是如果大气层结廓线也发生明显变化，则

不管是定性还是定量上都很难判断地面湿静力能与

不稳定能量的关系。

３．２．３　湿静力能时序变化的应用

将式（１８）两边同除以犮狆，可以得到湿静力温

度，它的逐时变化和湿静力能（犈σｅ）的逐时变化趋势

和强度是一致的。２０１２年北京“７．２１”暴雨发生期

间，北京５４５１１站０８时的 ＰＡ＝９５４Ｊ／ｋｇ，ＮＡ＝

４３Ｊ／ｋｇ（表１）。根据表２中湿静力温度的逐时变化

可以看到，２１日１０—１３时，湿静力温度在４７．５℃以

上，对应了地面较高的温度和露点，表明这段时间

内，不稳定能量处于增加阶段。１４时探空表明ＰＡ

＝２０９０Ｊ／ｋｇ，ＮＡ＝４Ｊ／ｋｇ（表１）。但值得注意的

是，１４时地面湿静力能已经比１３时明显减小而基

于１４时探空计算的ＰＡ仍较大，可能是因为实际探

空仪器释放的时间大约在１３时，即１４时探空实际

表示１３时前后的环境大气（表１、表２）。

由上述个例的分析表明，由于地面的温度和露

点观测时次较密，在自由大气中没有明显温、湿平流

的情况下，利用逐时的湿静力温度可以更加细致地

刻画本站不稳定能量的变化趋势，从而弥补由于高

空探测时间分辨率较粗、不能计算逐时ＰＡ和ＮＡ、

从而难以计算（ＰＡ－ＮＡ）逐时变化的不足。

表１　２０１２年７月２１日北京５４５１１探空站的相关变量随时间的变化

Ｔａｂｌｅ１　ＴｅｍｐｏｒａｌｖａｒｉａｔｉｏｎｓｏｆｔｈｅｐａｒａｍｅｔｅｒｓａｔｔｈｅｓｏｕｎｄｉｎｇｓｔａｔｉｏｎｏｆＢｅｉｊｉｎｇ（５４５１１）ｏｎ２１Ｊｕｌｙ２０１２

时间（北京时） 地面温度（℃） 地面露点（℃） 海平面气压（ｈＰａ） ＰＡ（Ｊ／ｋｇ） ＮＡ（Ｊ／ｋｇ）

０８ ２８ ２４ １０００ ９５４ ４３

１４ ２８ ２６ ９９８ ２０９０ ４

２０ ２４ ２４ ９９５ ０ ０

表２　２０１２年７月２１日北京地面观测站相关变量随时间的变化

Ｔａｂｌｅ２　ＴｅｍｐｏｒａｌｖａｒｉａｔｉｏｎｓｏｆｔｈｅｐａｒａｍｅｔｅｒｓｏｎｓｕｒｆａｃｅａｔｔｈｅｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎｓｔａｔｉｏｎｏｆＢｅｉｊｉｎｇｏｎ２１Ｊｕｌｙ２０１２

时间（北京时） 地面温度（℃） 地面露点（℃） 海平面气压（ｈＰａ） 湿静力温度（℃） 湿静力温度逐时变化（℃） １ｈ降水量（ｍｍ）

０８ ２８ ２４ １００４ ４７．２ ! ０

０９ ２８ ２４ １００４ ４７．２ ０ ０

１０ ２８ ２５ １００４ ４７．７ ０．５ ０

１１ ２９ ２５ １００３ ４８．８ １．１ ０

１２ ２９ ２４ １００２ ４８．３ －０．５ ０

１３ ２８ ２５ １００１ ４７．８ －０．５ １

１４ ２６ ２５ １０００ ４５．８ －２．０ ３

１５ ２６ ２５ １０００ ４５．８ ０ ０．２

１６ ２６ ２５ ９９７ ４５．９ －０．１ ３

１７ ２５ ２４ ９９０ ４４．５ －１．４ ３

１８ ２４ ２４ ９８５ ４３．６ －０．９ ５

１９ ２４ ２３ ９９０ ４３．０ －０．６ １４

２０ ２４ ２４ ９９２ ４３．５ －０．５ ５１

４　结论和讨论

条件不稳定是许多局地对流发生的重要条件之

一。文中从能量角度讨论了条件不稳定问题中的不

稳定能量、对流有效位能的定义等。此外，还结合实

例分析了单站地面湿静力能与条件不稳定中的不稳
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定能量的关系。主要结论和讨论如下：

（１）对流有效位能的定义有两种观点。第一种

观点认为动能的增加是环境对气块做功所致，数值

上等于犜ｌｎ狆图上积分正面积区（ＰＡ）和积分负面

积（ＮＡ）之差，即不稳定能量。由于其表达式中包

含了低层抬升速度，可以更全面地用于强对流天气

的预报，尤其是中国南方暖季的强对流预报。第二

种观点认为对流有效位能的定义为犜ｌｎ狆图上的正

面积区。通常在实际应用中，如考虑正面积很大而

负面积很小，易发生强对流天气时，与第一种观点是

类似的。此外，使用第二种对流有效位能定义可以

推测出最大对流速度，但仅统计对流有效位能（正面

积）大小与强对流发生的关系没有明显意义。

（２）在条件不稳定情况下，上升气块的总能量为

湿静力能与动能之和，总能量的变化等于外界合力

对气块做功的大小，即犜ｌｎ狆图中ＰＡ－ＮＡ大小。

由于无论是干绝热还是湿绝热中，气块的湿静力能

是守恒的，因此总能量的变化就是动能的变化。即

气块上升过程中，不存在湿静力能向动能的转换。

（３）某一时刻，基于单站地面资料计算的总能量

可以用湿静力能表示，湿静力能的变化趋势与不稳

定能量的变化趋势是一致的。从本质上来说，单站

低层湿静力能的时序变化用于对流预报的意义在于

预示着ＰＡ和ＮＡ的改变，从而影响到不稳定能量

（ＰＡ－ＮＡ）的值。这可以弥补由于高空探测时间分

辨率较低、不能计算逐时ＰＡ和ＮＡ、从而难以计算

（ＰＡ－ＮＡ）的不足。
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