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日在西藏那曲地区的观测资料，并通过双多普勒雷达风场反演、偏振雷达相态识别，清晰展示了这两次高原冰雹云发生发展

的动力、微物理、热力结构特征。结果表明：青藏高原地区的对流云多在午后出现，水平及垂直尺度不大，但是对流云发生频

繁、生消快，一般持续几十分钟。从ＲＨＩ扫描的水平偏振反射率因子（犣Ｈ）、差分反射率因子（犣ＤＲ），以及反演的相态（Ｃｌａｓｓ）分

布上可以明显看出，粒子跟随“０线”抬高，不断增长，回波强度也越来越大，并最终超过主上升气流从另一侧降落，形成冰雹墙

的整个动力与微物理过程。从连续时次的ＲＨＩ上还观测到一次对流单体发生、发展过程中相态从湿雪到冰雹的变化，单体刚

刚触发时，回波高度不高，强度还很弱，但是却出现成片的湿雪区域，说明上升气流非常旺盛，将本来落到０℃层以下的未完全

融化的湿雪重新带到０℃层以上，通过凝华、凇附、攀附等物理过程，仅仅１０多分钟，这些湿雪就能够迅速增长成为冰雹。这

些湿雪重新凝结过程中，释放潜热，进一步促进了不稳定结构，加强了上升气流和下沉气流。因此，如果某个刚刚生成的弱回

波区域内，在融化层以上出现大量的湿雪，往往预示着该区域上升气流强劲，会迅速发展成强回波单体。

关键词　青藏高原地区，对流云，双偏振雷达，风场反演，相态识别

中图法分类号　Ｐ４１２．２５

１　引　言

对雹云的研究一直是气象界的重要课题之一，

雹云生消过程快、生命史短但破坏性大，常给人们日

常生活带来极大影响，每年中国因冰雹造成的经济

损失高达几亿甚至几十亿元（马宗晋，１９９４）。由于

冰雹云生命周期短、发展快等特点，给预报带来很大

难度。自Ｓｅｌｉｇａ等（１９７６）提出用双线偏振雷达测量

降水后，双线偏振雷达在降水探测中发挥了越来越

重要的作用。研究表明，双线偏振雷达与普通雷达

相比具有更强的探测降水能力（Ｄｉｒｅｓｋｅｎｅｌｉ，ｅｔａｌ，

１９８６；Ｓｅｌｉｇａ，ｅｔａｌ，１９８１；Ｓａｃｈｉｄａｎａｎｄａ，ｅｔａｌ，

１９８６）。与常规天气雷达相比，双线偏振多普勒雷达

可以交替或同时地发射、接收水平和垂直偏振电磁

波，它不仅可以探测到水平偏振反射率因子（犣Ｈ）、

还能探测到差分反射率因子（犣ＤＲ）、差传播相移

（ΦＤＰ）、差传播相移率（犓ＤＰ）等参数，这些物理参数

与降水粒子类型、形状、空间取向和分布以及下落运

动等要素密切相关。犣ＤＲ和犓ＤＰ是探测冰雹的重要

参量。刘黎平等（１９９６）在对比分析了层云和对流云

的降水粒子相态和大小之后发现，双线偏振雷达的

犣ＤＲ是判断不同类型云降水粒子相态（Ｃｌａｓｓ）的一个

重要指标，犣ＤＲ的负值区对应于大冰雹区，而正的

犣ＤＲ一般和小冰雹融化而成的大雨滴区相关。高原

上的边界层与平原地区相比更厚（赵鸣等，１９９２），在

垂直方向上经常存在深厚的混合层，有些地区还存

在着逆湿现象（Ｙａｎａｉ，ｅｔａｌ，１９９２），这些有利的条件

都为对流活动的发展提供了动力、热力和水汽条件，

若加上一定的天气条件，造成高原上的对流活动异

常频繁但强度不太大（Ｙａｎａｉ，ｅｔａｌ，１９９４）。通过分

析青藏高原夏季７—８月对流云的降水过程，可以发

现存在明显的日变化：对流在１１时（以下如无特殊

说明，均指北京时）至１７—１８时这一时段呈一直增

强趋势，在１７—１８时达到最强，上午的对流活动较

少，且降水过程持续时间较短，一般短于１ｈ（常

等，２０１６；江吉喜等，２００２）。高原地区由于海拔高、

日照强等原因，是冰雹等对流性天气多发地，但西藏

地区的水汽条件差，凝结、凝华释放的潜热较少，上

升气流较弱等原因，导致对流云多发展浅薄。周德

平等（２００７）将水平尺度几千米到十几千米的雹云归

为弱单体雹云，这类雹云多在有利地形条件下由热力

作用导致，多出现于夏季午后，生消快，整个过程一般

维持在几十分钟内，这种单体产生的雹粒直径较小。

弱单体雹云很少独立存在，多以单体群的形式出现。

有时是多个弱单体组合在一起形成一块大的回波。

但是发展后期强度减弱后便可以看出它是由多个独

立的几个弱单体组成。这类雹云的降雹区一般位于

上升气流的下方。并且，西藏地区冰雹的雹胚主要是

以霰为主，而霰最开始是由冰晶或雪与冻雨滴粘附而

成（王文新等，１９８６）。冰雹云内只有达到一定的云水

含量和霰含量才能使其发展，所以云水含量对冰雹的

形成起着至关重要的作用（刘俊卿，２００７）。结合回波

和径向速度定性分析得出的雹云内流场结构发现，

在雹云的发展阶段，斜上升气流起重要作用 （蔡淼

等，２０１４）。冰雹云中存在的独有的“穴道”“０域”结

构是宏、微观物理量场之间相互作用的表现，分析

“穴道”“０域”这一结构，可以获得更多有关雹云的

宏、微观结构特征（许焕斌等，２００８）。为了研究青藏

高原的对流云的雷达回波特征，Ｕｙｅｄａ等（２００１）利

用Ｘ波段多普勒雷达研究了季风爆发前后青藏高

原的对流过程及其日变化特征。尽管利用卫星等被

动遥感资料对高原对流云进行了多方面的研究（戴
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进等，２０１０；傅云飞，２０１４；李典等，２０１２），但是在利

用主动遥感手段对青藏高原对流云内部的微物理特

性和动力结构研究方面，特别是双偏振雷达探测方

面，认识还是比较有限，目前的研究还无法满足科学

和实际应用的需要（刘黎平等，２０１５）。本研究选取

可移动式Ｃ波段双偏振雷达（ＣＰＯＬ）在２０１４年７

月３０日和８月５日于西藏那曲的观测资料分析了

高原冰雹云的发展特性和微物理结构，并利用双偏

振雷达和那曲业务雷达（ＣＩＮＲＡＤ／ＣＤ）进行双多普

勒雷达风场反演，分析冰雹云发展的动力结构。利

用偏振雷达相态识别对对流云的发展过程进行分

析。为进一步认识青藏高原的云和降水提供了数据

基础，有利于加深对高原冰雹云的认识。

２　观测设备及资料预处理

主要利用参加第三次青藏高原大气科学试验的

中国气象科学研究院的可移动式Ｃ波段偏振雷达

（ＣＰＯＬ，３１．３７°Ｎ，９１．９０°Ｅ，天线高度４５０９ｍ）２０１４

年７—８月在西藏那曲的探测数据，ＣＰＯＬ设置距

离库长为７５ｍ，探测距离７５ｋｍ，并且做了多个

ＰＰＩ、ＲＨＩ扫描。此外，还使用了那曲的新一代天气雷

达（ＣＩＮＲＡＤ／ＣＤ，３１．４８°Ｎ，９２．０６°Ｅ，天 线 高 度

４５２６ｍ）探测数据，受业务规定所限，ＣＩＮＲＡＤ／ＣＤ

全部为体扫，并且探测距离、库长固定，不能调整，两

部雷达相距２０．５ｋｍ，两部雷达的主要性能见表１。

表１　ＣＰＯＬ和ＣＩＮＲＡＤ／ＣＤ主要技术指标

Ｔａｂｌｅ１　Ｍａｉｎｔｅｃｈｎｉｃａｌｐａｒａｍｅｔｅｒｓｏｆ

ＣＰＯＬＣａｎｄＣＩＮＲＡＤ／ＣＤ

雷达构件 主要参量 ＣＰＯＬ参数 ＣＤ参数

天线

直径 ３．２ｍ ４．３ｍ

增益 ４０ｄＢ ４３ｄＢ

波束宽度 １．２° １．０°

第一旁瓣 ＜－２５ｄＢ ＜－２９ｄＢ

隔离度 ＞４０ｄＢ ／

发射机

波长 ５．５ｃｍ ５．５４ｃｍ

脉冲宽度
１．０／０．５μｓ；

１５０／７５ｍ

１．０／２．０μｓ；

１５０—５００ｍ

峰值功率 ２５０ｋＷ ２５０ｋＷ

ＰＲＦ ３００—１２００Ｈｚ ３００—１３００



Ｈｚ

接收机

工作模式 双发双收 水平极化

最小可测功率 －１０９ｄＢｍ
－１０７ｄＢｍ（１．０μｓ）；

－１１０ｄＢｍ（２．０μｓ）

雷达噪声 ３．０ｄＢ ４．０ｄＢ

动态范围
＞８５ｄＢ

（线性范围）
＞９０ｄＢ

（线性范围



）

移动方式 车载４ｍ
标准方仓 固定式

　　中国气象科学研究院灾害天气国家重点实验室

对偏振雷达有多年的研究积累，发展了一套完整的

偏振量数据质量控制、双多普勒雷达数据的风场反

演、相态识别等算法。本研究采用的雷达探测数据

经过了衰减订正、去地物杂波、速度退模糊等一系列

质量控制（杜牧云等，２０１１，２０１３；胡志群等，２０１４）。

另外，为了充分发挥偏振雷达的观测精度优势，风场

反演时设置的水平格点精度为０．００２５°（约２５０ｍ），

垂直方向上的精度为２５０ｍ，高度从海拔０．５ｋｍ到

１２．５ｋｍ共５０层。

采用模糊逻辑法对对流云内粒子进行相态识

别，将回波识别为以下１０类：（１）地物回波，包括异

常传播（ＧＣ／ＡＰ）；（２）生物回波（ＢＳ）；（３）干雪

（ＤＳ）；（４）湿雪（ＷＳ）；（５）冰晶（ＣＲ）；（６）霰（ＧＲ）；

（７）大雨滴（ＢＤ）；（８）小雨和中雨（ＲＡ）；（９）大雨

（ＨＲ）；（１０）雨和冰雹混合物（ＲＨ）（Ｐａｒｋ，ｅｔａｌ，

２００９）。

３　个例分析

３．１　２０１４年７月３０日冰雹天气过程

３．１．１　天气环境条件分析

２０１４年７月３０日，那曲地区全天有小雨转雷

阵雨。偏振雷达观测站记录显示１４时５０分为小到

中雨，伴有冰雹（霰）。７月３０日那曲的冰雹是受高

原切变线影响产生。高空实况图上（高空及地面形

势图略），３０日０８时５００ｈＰａ那曲和托托河（站号

５６００４）有气旋性切变线发展，其中那曲为西北风

６ｍ／ｓ，托托河为东南风２ｍ／ｓ。到２０时加强为闭

合低涡系统，辐合抬升动力条件较好，５００ｈＰａ比湿

为６．４７ｇ／ｋｇ，低层湿度较大；高层２００ｈＰａ处于青

藏高压内部、高空急流右侧的辐散场，与低层辐合叠

加有利于上升运动发展。１４时地面图上，那曲为暖

低压，１４时气温１４．６℃，热力条件好；那曲西部有地

面辐合线，那曲附近也有气旋式气流的辐合，触发中

尺度对流，然后向东移影响那曲。

７月３０日融化层高度约６０００ｍ，０８时那曲探

空图（图略）上呈下湿上干的不稳定层结，低层湿度

较大，５００、５９０ｈＰａ比湿分别为６．４和９．２ｇ／ｋｇ。

抬升凝结高度５７２ｈＰａ、对流凝结高度５５６ｈＰａ都较

低；但０８时对流有效位能（ＣＡＰＥ）仅为４６Ｊ／ｋｇ，２０

时对流有效位能增大到２３８Ｊ／ｋｇ，可见白天不稳定

能量是一个逐渐增大的过程。因此，对０８时探空做
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订正，将地面温度订正到中午的１５℃，可以看到对

流有效位能明显增大到１４００Ｊ／ｋｇ。因此，那曲上空

午后有较强的对流不稳定层结和热力水汽条件，极

易触发对流发展。

３．１．２　回波发展过程

从２０１４年７月３０日１４时２６分ＣＰＯＬ回波

强度（图１）上看，西边和东南方向各有一处强回波

中心。１４时３２分西部的强回波处强度明显增强，

出现６２ｄＢｚ的最高强度，之后向东移动。东南方向

的回波单体面积逐渐增大，强度稳定在５０ｄＢｚ左

右，强度最高可达６０ｄＢｚ，这块强回波逐渐向北移

动。１４时４２分，西部回波出现强度减弱的趋势，东

南处的强回波依然维持在较高强度。至１４时５２

分，西部的强回波强度较之前明显减弱。东南方向

处的强回波中心回波面积进一步增大，强度依旧，地

面观测此时已出现霰，说明该时间点是一个分界线，

之后回波强度会逐渐衰弱。果然，１４时５４分，西边

的回波面积减小，东南方向的强度有所减弱，但依旧

维持在５０ｄＢｚ左右。１５时０２分，两个强回波处回

波强度都有所减弱。到了１５时０５分，强回波处已

基本消散（图略）。

３．１．３　ＲＨＩ分析

对强对流单体进行了多次ＲＨＩ扫描，图１ｃ箭

头所指方位对应图２ａ—ｄ（１４时４２分，方位角

１５２°），图１ｅ箭头所指方位对应图２ｅ—ｈ（１４时５２

分，方位角１４２°），雷达位于０ｋｍ处。ＲＨＩ扫描方

位大致与回波移动方向相同，因此，可以近似认为

ＲＨＩ扫描得到的径向风向为实际风向。１４时４３

分，主要回波单体距雷达约１５ｋｍ，回波垂直方向上

发展至１６ｋｍ（以下无特殊说明，皆指海拔高度），大

于４５ｄＢｚ的强回波区域延伸至９ｋｍ，单体的水平

尺度约为８ｋｍ，近地面回波强度最大为６０ｄＢｚ，相

态以干雪和霰为主，并且霰已经降落至地面。在其

他弱回波区，犣ＤＲ为－０．５—０．２ｄＢ，相态识别主要为

冰晶，以及少量干雪。值得注意的是，在强回波区的

右侧主上升气流区，高度８ｋｍ左右有一小块湿雪

区域，说明此处上升运动很强，对流将进一步发展。

对流云底部犣ＤＲ为０—２．０ｄＢ，相态识别为大雨、小

雨区。１４时５３分，单体继续发展，强回波区发展至

１４ｋｍ处，强回波仍然以冰雹（霰）为主，并且已经降

到地面。从强度图和相态图上可以看出单体迅

速发展的过程：几分钟内，单体强度突然跃增，单体

图１　２０１４年７月３０日（ａ）１４时２６分、（ｂ）１４时３２分、（ｃ）１４时４２分、（ｄ）１４时５２分、（ｅ）１４时５４分、

（ｆ）１５时０２分雷达强度３．５°仰角ＰＰＩ

（距离圈为１５ｋｍ（下同），图ｃ、ｅ黑色箭头所指位置为图２ＲＨＩ扫描方位）

Ｆｉｇ．１　Ｔｈｅ３．５°ＰＰＩａｔ（ａ）１４：２６，（ｂ）１４：３２，（ｃ）１４：４２，（ｄ）１４：５２，（ｅ）１４：５４

ａｎｄ（ｆ）１５：０２ＢＴ３０Ｊｕｌｙ２０１４

（Ｔｈｅｉｎｔｅｒｖａｌｂｅｔｗｅｅｎｃｉｒｃｌｅｓｉｓ１５ｋｍ（ｔｈｅｓａｍｅｈｅｒｅｉｎａｆｔｅｒ）；ｔｈｅｂｌａｃｋａｒｒｏｗｓｉｎ（ｃ）

ａｎｄ（ｅ）ａｒｅｔｈｅｄｉｒｅｃｔｉｏｎｓｏｆｔｈｅＲＨＩｉｎＦｉｇ．２）
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图２　对应图１ｃ、ｅ所示两个方位的犞ｒ（ａ，ｅ）、犣Ｈ（ｂ，ｆ）、犣ＤＲ（ｃ，ｇ）、Ｃｌａｓｓ（ｄ，ｈ）的ＲＨＩ

（ａ—ｄ．１４时４３分，方位角１５２°；ｅ—ｈ．１４时５２分，方位角１４２°；蓝色实曲线表示“０线”，

黑色带箭头实曲线表示流场，虚直线分别表示探空－２０、－１５、－１０、０℃温度线）

Ｆｉｇ．２　ＲＨＩｉｍａｇｅｓｏｆ犞ｒ（ａ，ｅ），犣Ｈ（ｂ，ｆ），犣ＤＲ（ｃ，ｇ）ａｎｄ

Ｃｌａｓｓ（ｄ，ｈ）ｃｏｒｒｅｓｐｏｎｄｉｎｇｔｏｔｈｅａｒｒｏｗｓｉｎＦｉｇ．１ｃａｎｄ１ｅ

（（ａ）－（ｄ）ａｔ１４：４３ＢＴａｎｄｔｈｅａｚｉｍｕｔｈｉｓ１５２°，（ｅ）－（ｈ）ａｔ１４：５２ＢＴａｎｄｔｈｅａｚｉｍｕｔｈｉｓ１４２°．Ｔｈｅｂｌｕｅｃｕｒｖｅｄｌｉｎｅ

ｒｅｐｒｅｓｅｎｔｓｔｈｅ＂０ｌｉｎｅ＂．Ｔｈｅｓｏｌｉｄｃｕｒｖｅｄｌｉｎｅｓｗｉｔｈａｒｒｏｗｓｒｅｐｒｅｓｅｎｔｔｈｅｆｌｏｗｆｉｅｌｄ，ａｎｄｔｈｅｄｏｔｔｅｄ

ｓｔｒａｉｇｈｔｌｉｎｅｓｒｅｐｒｅｓｅｎｔｔｈｅｓｏｕｎｄｉｎｇｉｓｏｔｈｅｒｍｓｏｆ－２０，－１５，－１０ａｎｄ０℃，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ）
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续图２

Ｆｉｇ．２　Ｃｏｎｔｉｎｕｅｄ

内部的干雪、霰分布明显增多，高度升高，较强的上

升气流使得单体的前侧入流区有明显的湿雪聚集，

融化层以下以液态降水为主。另外，从径向速度图

上可以近似看出冰雹云内部流场的配置，结合犣Ｈ、

犣ＤＲ、Ｃｌａｓｓ图，能够大致看出冰雹增长的运行轨迹。

速度图上，在上升气流前侧水平速度为０的“０线”

“０域”附近，适合于水凝物粒子长时间停留，强烈的

上升气流，使粒子在这片区域上下来回循环运动，是

冰雹生长的绝佳区域（许焕斌等，２００１）。粒子在

“０线”附近，根据其自身下落速度做垂直上升、下降

或平衡的运动，并在此过程中与冰晶、干雪，通过凝

华、凇附、攀附等过程，逐渐增长，质量越来越大，落

速越来越大，循环一次后，粒子的位置与之前相比更

深入主上升气流区，粒子的轨迹出现了旋进，粒子绕

“０线”循环运行增长，在主上升气流区迅速成长为

大冰雹，直至最后越过主上升气流的最大区后掉落

下来。

３．１．４　动力及微物理过程分析

为进一步分析冰雹云的动力与微物理演变过

程，利用ＣＰＯＬ与ＣＩＮＲＡＤ／ＣＤ进行双多普勒风

场反演，反演区域为图中红色方框区域（左下角：

３１．２０°Ｎ，９１．３１°Ｅ，右上角：３１．４３°Ｎ，９１．５９°Ｅ），左

下角为坐标原点，狓轴正东方向为正，狔轴正北方向

为正。

　　图４是２０１４年７月３０日１６时２９分—１７时

０１分距离地面１ｋｍ处反演区域风场与ＣＰＯＬ强

度叠加。单体发展过程中，向偏东方向移动，该高度

层以偏北风为主。１６时２９分，反演区域（４０，１０）、

（７０，４０）等多个格点位置（数据对表示格点的狓，狔

坐标）有单体开始发展，１６时３８分回波强中心（８０，

５０）位于云系的东北部，中心强度超过４５ｄＢｚ，在格

点（５５，３０）、（８０，４０）附近，可以看到明显的局地辐

合，预示着单体将进一步发展。１６时４４分，（８０，

４０）处的单体很快发展旺盛，强度回波面积扩大。１６

时５０分，（８０，５０）处又有辐合产生，下一时刻单体在

该位置回波强度增加，强回波面积增强。１６时５５

分开始，对流前侧的辐合逐渐消失，强回波中心呈现

图３　２０１４年７月３０日１６时４４分ＣＰＯＬ

２．５°仰角ＰＰＩ

（ＣＩＮＲＡＤ／ＣＤ处于图中红色圆点区域）

Ｆｉｇ．３　Ｔｈｅ２．５°ＰＰＩｏｆＣＰＯＬ

ａｔ１６：４４ＢＴ３０Ｊｕｌｙ２０１４

（ｉｎｗｈｉｃｈｔｈｅｒｅｄｄｏｔｄｅｎｏｔｅｓｔｈｅｌｏｃａｔｉｏｎｏｆＣＩＮＲＡＤ／ＣＤ）
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图４　２０１４年７月３０日１６时２９分—１７时０１分各时次反演区域距离地面１０００ｍ强度与风场叠加

（１６时４４分的黑线为图７中对应的垂直剖面位置）

Ｆｉｇ．４　ＴｈｅｉｍａｇｅｏｆｗｉｎｄｆｉｅｌｄｏｖｅｒｌａｐｐｅｄｗｉｔｈＣＰＯＬｉｎｔｅｎｓｉｔｙａｔ１０００ｍａｂｏｖｅ

ｔｈｅｓｕｒｆａｃｅｄｕｒｉｎｇ１６：２９－１７：０１ＢＴ３０Ｊｕｌｙ２０１４

（Ｔｈｅｂｌａｃｋｌｉｎｅａｔ１６：４４ＢＴｃｏｒｒｅｓｐｏｎｄｓｔｏｔｈｅｐｏｓｉｔｉｏｎｏｆｔｈｅｖｅｒｔｉｃａｌｓｅｃｔｉｏｎｉｎＦｉｇ．７）

减弱趋势。１７时０１分时，（２０，１５）附近出现辐合，

新生的对流云又开始发展。之前强回波中心面积明

显减小，但是短时间内云体并没有消散。因为在青

藏高原地区，对流有效位能的积累和再建很快，加上

热力不均匀和地形的作用，对流抑制能量（ＣＩＮ）很

弱，所以但凡有一定量对流有效位能的积累，对流就

会发展起来。但是也正因为对流有效位能释放快、

积累小，对流强度较弱，加上对流抑制能量小，对流

有效位能边积累边释放，就造成高原对流活动虽然

活跃，但是无法像内地那样发展成强盛的超级单体。

　　图５是单体发展的几个典型时刻的犣ＤＲ分布，

１６时４４分单体发展成熟时，之前的强回波中心

（８０，５０）—（９０，６０）对应犣ＤＲ为０ｄＢ左右，说明该位

置冰雹（霰）已经降落到地面，相态识别结果也显示

该区域自上而下有霰粒子下落（图略）。云系的其他

区域犣ＤＲ大都大于０．５ｄＢ，对应着雨区。

　　以１６时４４分各高度层的强度与风场叠加为例

（图６），进一步说明对流云发生、发展过程中动力结

构随高度配置情况。１５００—２５００ｍ图上，格点（６０，

５０）、（７０，５０）有明显辐合气流。２５００ｍ 高度格点

（７０，４０）处与其上、下高度层存在明显的风垂直切

变，这与图４中发展起来的强回波中心对应一致，说

明辐合上升是支撑单体发展的重要因素，风垂直切

变以及涡旋结构的存在，有利于不稳定能量向动能

图５　对应图４中三个典型时刻距离地面１０００ｍ处的犣ＤＲ

Ｆｉｇ．５　犣ＤＲａｔ１０００ｍａｂｏｖｅｔｈｅｓｕｒｆａｃｅｃｏｒｒｅｓｐｏｎｄｉｎｇｔｏｔｈｅｔｈｒｅｅｔｙｐｉｃａｌｍｏｍｅｎｔｓｉｎＦｉｇ．４
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图６　２０１４年７月３０日１６时４４分各个高度回波与风场的配合

Ｆｉｇ．６　Ｒａｄａｒｅｃｈｏｅｓｏｖｅｒｌａｐｐｅｄｗｉｔｈｗｉｎｄｆｉｅｌｄｓａｔｓｅｖｅｒａｌｌｅｖｅｌｓａｔ１６：４４ＢＴ３０Ｊｕｌｙ２０１４

的转换，单体从而能够迅速发展。

　　为了更加清晰地展示对流发展的动力、微物理

变化情况，将１６时４４分做西南—东北方向的犣Ｈ、

犣ＤＲ、Ｃｌａｓｓ与三维风场垂直剖面叠加（图７中横坐标

为格点数，分辨率约２５０ｍ，纵坐标表示层数，每层

０．２５ｋｍ），单体１（狓：１５—２５）从上到下以下沉气流

为主，说明单体已处于消散阶段，对应的强度图中，

仅在低层仍有少量的大于４５ｄＢｚ的强回波，强回波

对应的犣ＤＲ小于０ｄＢ，相态识别为少量霰的区域，单

体１其他区域回波已经减弱为３０ｄＢｚ以下，对应的

相态分布，从高往低，依次为冰晶、干雪、湿雪、大雨。

单体２（狓：３５—５５）中低层强度大都大于３５ｄＢｚ，犣ＤＲ

为０．２—２．０ｄＢ，单体内部仍然以上升气流为主，并

将融化层下的大量湿雪吹入上空，但是，其中并没有

冰雹、霰 粒 子，在 格 点 （狓＝５０）附 近，低 层 开

始出现辐散下沉，对应区域从上往下为一狭长的干

图７　与图５的１６时４４分对应的西南—　　　　

东北方向（ａ）犣Ｈ、（ｂ）犣ＤＲ、　　　　

（ｃ）Ｃｌａｓｓ与垂直气流叠加的垂直剖面　　　　

Ｆｉｇ．７　Ｖｅｒｔｉｃａｌｃｒｏｓｓｓｅｃｔｉｏｎｓｏｆ（ａ）犣Ｈ，　　　　

（ｂ）犣ＤＲａｎｄ（ｃ）Ｃｌａｓｓａｌｏｎｇｔｈｅ　　　　

ｓｏｕｔｈｗｅｓｔｎｏｒｔｈｅａｓｔｄｉｒｅｃｔｉｏｎｓｈｏｗｎｉｎＦｉｇ．４　　　　

ｏｖｅｒｌａｐｐｅｄｗｉｔｈｕｐｄｒａｆｔｓａｔ１６：４４ＢＴ　　　　
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雪区，说明单体已经过了发展的旺盛期，开始由盛转

衰，整个单体内的中上层的相态也将慢慢由湿雪往

冰晶、干雪转换。单体３（狓：６５—８０）中低层为明显

的辐合上升气流。单体前侧有较强的上升气流，此

处的犣Ｈ为４５ｄＢｚ，犣ＤＲ为０ｄＢ左右，可以判断为雹

胚生长区。从相态识别的结果来看，上升气流区对

应为大片的湿雪区，说明单体正处于发展阶段。中

层往上，格点（７０，１５）处有明显风垂直切变，犣Ｈ 减

弱，但是，犣ＤＲ反而从０．２ｄＢ增至０．８ｄＢ左右，说明

随着上升气流，粒子凇附、攀附、碰并增长，冰相粒子

直径增大的物理过程。

３．２　２０１４年８月５日冰雹天气过程

３．２．１　天气环境条件分析

２０１４年８月５日那曲阴有阵雨，偏振雷达观测

站记录显示１５时３０分阵雨伴有冰雹、霰。８月５

日那曲冰雹发生在副热带高压加强北上过程中。从

高空 实 况 图 上 看，５００ｈＰａ 副 热 带 高 压 强 盛，

５８４ｄａｇｐｍ 等值线由西太平洋延伸到西藏中部地

区，那曲受副热带高压北侧西南气流控制，有短波槽

东移影响，槽前西南风风速为８—１０ｍ／ｓ，比湿达

４．７ｇ／ｋｇ，有较好的水汽输送和辐合条件；２００ｈＰａ

处于青藏高压内部，为辐散场；低层辐合、高层辐散

有利于上升运动发展。１４时地面图上，那曲附近有

中尺度风场辐合中心，容易触发对流。

８月５日融化层高度约５８００ｍ，０８时那曲探空

图（图略）上，６００—４００ｈＰａ有较厚的湿层，４００—

３００ｈＰａ有明显的干层，有上干下湿的不稳定层结

特征；抬升凝结高度（５８０ｈＰａ）、对流凝结高度（５６２

ｈＰａ）都较低；０８时风向随高度一致顺转，有暖平流，

而到２０时，３００到２５０ｈＰａ风向随高度逆转，有冷

平流加入，上冷下暖的不稳定层结加强；０８时对流

有效位能很低，但２０时增大到６３０Ｊ／ｋｇ，可见白天

不稳定能量是一个逐渐增大的过程，因此对０８时探

空做订正，将地面温度订正到中午的１４℃，可以看

到对流有效位能明显增大到８８０Ｊ／ｋｇ。因此，那曲

中上层干冷空气的侵入与低层暖湿气流的叠加，有

利于不稳定能量增长和促进对流发展。

３．２．２　回波发展过程

从２０１４年８月５日１５时２３分的４．３°仰角Ｃ

ＰＯＬ的犣Ｈ 的ＰＰＩ（图８ａ）上看，西边是一条南北走

向的强回波带，该回波段位置强度大于４５ｄＢｚ，最

高可达５８ｄＢｚ。另外，正南方向处有强回波带，该

回波段位置强度稳定在５０ｄＢｚ左右。１５时３４分，

西面的强回波中心向北移动，回波面积有所减少，强

图８　２０１４年８月５日（ａ）１５时２３分、（ｂ）１５时３４分、（ｃ）１５时３９分、（ｄ）１５时４２分、

（ｅ）１５时４７分、（ｆ）１５时４９分强度ＰＰＩ

（ａ、ｂ、ｆ．仰角４．５°，ｃ、ｄ、ｅ．仰角３．５°；箭头为图９中ＲＨＩ所处的方位）

Ｆｉｇ．８　ＴｈｅＰＰＩａｔ（ａ）１５：２３，（ｂ）１５：３４，（ｃ）１５：３９，（ｄ）１５：４２，（ｅ）１５：４７ａｎｄ（ｆ）１５：４９ＢＴ５Ａｕｇｕｓｔ，

ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ；ｔｈｅｅｌｅｖａｔｉｏｎｉｓ４．５°ｉｎ（ａ），（ｂ），（ｆ），ａｎｄ３．５°ｉｎ（ｃ），（ｄ），（ｅ）；ｔｈｅｂｌａｃｋａｒｒｏｗｓｉｎ（ｄ），

（ｅ）ａｎｄ（ｆ）ａｒｅｔｈｅｄｉｒｅｃｔｉｏｎｓｏｆｔｈｅＲＨＩｓｈｏｗｎｉｎｔｈｅＦｉｇ．９
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度维持在较高水平。南部的强回波中心面积和强度

大幅度增加，强度最高可达６４ｄＢｚ。从这一时段的

体扫资料来看（图略），两条回波带的垂直发展都比

较旺盛。１５时３９分，西面的强回波面积进一步减

小，南边的强回波较之前变化不大。至１５时４２分，

西部的强回波区继续消散，南部的强回波逐渐向东

移动，强度有所下降，基本在５５ｄＢｚ以下。１５时４７

分，南部的强回波逐渐移动分裂成两块，一部分向北

移动，另一部分向东北移动。１５时４９分，之前西部

的强回波处已不见踪影，南部的强回波分裂成两部

分之后，向北移动的一支仍保持在较高的回波强度，

向东北方向移动的一支强度逐渐减弱。之后，分离

的两支强回波强度逐渐减弱，直至最后消失。

３．２．３　ＲＨＩ分析

图９ａ—ｄ是２０１４年８月５日１５时４１分方位

角为１６７°的ＲＨＩ观测资料，可以看出强回波的垂直

发展很旺盛，回波高度超过１６ｋｍ，大于４５ｄＢｚ的

强回波伸展到海拔９ｋｍ左右，底层最强回波中心

距离雷达８—１０ｋｍ，靠近地面处的回波中心区最高

值超过６５ｄＢｚ，说明此时冰雹、霰已经落地。从

ＲＨＩ可以看出高原与南方夏季对流云系明显的不

同之处，由于地势高的作用，高原地区的对流云一般

都出现在０℃层以上，而南方大多数夏季对流云初

始回波出现在０℃层以下（陈秋萍等，２００３），但是对

流强回波区（＞４５ｄＢｚ）的水平尺度不超过８ｋｍ，垂

直尺度不超过４ｋｍ，这一特点与平原地区的对流云

相差较大（吴汪毅，２００６）。犣ＤＲ图上，强回波区对应

的犣ＤＲ，底层大都大于１．０ｄＢ，相态分布主要为大雨

区，中上层犣ＤＲ在－０．５ｄＢ左右，对应的相态分布有

大量的霰。值得注意的是，在距雷达约２０ｋｍ处，

有一处明显湿雪区，说明该处有强烈的上升气流，将

原本０℃层以下的未完全融化的湿雪抬升，但是又

还未来得及凝结为干雪，当这些湿雪重新凝结时，带

来的潜热释放将进一步促进不稳定结构，加强上升

气流和下沉气流，其后几个时刻的ＲＨＩ，充分验证

了这一点。因此，某个弱回波区域内，大片湿雪区的

出现往往预示这个区域会有单体迅速发展。图９ａ

中，“０线”的走向大致是上翘式的，“０线”被抬得很

高，说明上升气流很强，当上升气流前侧的冰晶、干

雪等粒子随着弱上升气流由下进入“０线”附近时，

粒子将在“０域”内通过凝华、凇附、攀附等物理过程

迅速增长。

１５时４６分，整个云体的高度仍然较高，但是前

一时刻距雷达８—１０ｋｍ处的回波高值区较之前减

弱很多，之前发展旺盛的单体迅速减弱，冰雹下落时

的拖曳气流往四周扩散，加上环境场的不稳定能量，

在其两侧触发了新单体（距雷达４ｋｍ、１８ｋｍ 左

右），其中４ｋｍ处的单体已经发展起来，大于４５ｄＢｚ

强回波高度发展到近８ｋｍ，最高可达６０ｄＢｚ。强回

波区底层依旧对应犣ＤＲ大于１．０ｄＢ，相态为大雨区，

中层８ｋｍ以下，犣ＤＲ大都为负值，相态识别结果，对

应着大量的霰区。距离雷达约１８ｋｍ处的单体体

积扩大，上部的湿雪已经重新凝结成为干雪。１５时

５１分，距离雷达８—１０ｋｍ的单体基本减弱消失，距

离雷达４ｋｍ的单体强度开始减弱，相态图上霰区

的体积缩小。但是，距离雷达１８ｋｍ处的单体，在

１６ｋｍ左右的主入流区已经迅速发展旺盛，单体内

产生大量的霰粒子。

３．２．４　动力及微物理过程分析

利用ＣＰＯＬ与 ＣＩＮＲＡＤ／ＣＤ进行风场反演，

反演区域为图１０中红色方框（左下角：３１．１３°Ｎ，

９２．０１°Ｅ，右上角：３１．３２°Ｎ，９２．３５°Ｅ），左下角为坐

标原点，正东方向为狓轴正向，正北方向为狔轴正

向。

　　图１１是２０１４年８月５日１４时１７分—１５时

１３分那曲地区距离地面１２５０ｍ处的风场，雹云整

体向东移动，整个过程中的风向基本为均匀的东北

风。１４时１７分开始，格点（４０，２５）附近，单体１开

始发展，回波强中心位于云系的偏南部，中心强度超

过４５ｄＢｚ，之后强回波面积逐渐扩大。１４时４５分，

之前发展成熟的单体已经分裂成单体１（７０，３０）和

单体２（８５，２５），单体１减弱时下沉气流的出流触发

了单体２的发展，之后单体２逐渐发展减弱，并在其

北部触发了新的单体。从减弱后的单体１可以看

出，青藏高原对流云系与内地强对流云系的不同之

处，内地飑线等强对流天气移过去后，往往是雨过天

晴，即便是层云尾随型的中尺度对流云系，层云持续

时间也不会超过１ｈ。但在高原上，由于对流不稳

定有利于中尺度斜升气流的发展，造成平原地区常

为过渡云型的层积云（Ｓｃ），在高原上往往成为常态

云系。

　　图１２为单体发展过程中典型时刻的犣ＤＲ，１４时

４５分，强回波中心（７０，３０）的犣ＤＲ小于０ｄＢ，可以判

断此时出现降雹，相态识别也得到相同结果（图略），
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图９　对应图８ｄ、ｅ、ｆ所示３个方位（ａ、ｅ、ｉ）犞ｒ、（ｂ、ｆ、ｊ）犣Ｈ、

（ｃ、ｇ、ｋ）犣ＤＲ、（ｄ、ｈ、ｌ）Ｃｌａｓｓ的ＲＨＩ

（ａ—ｄ．１５时４１分，１６７°，ｅ—ｈ．１５时４６分，１６２°，ｉ—ｌ．１５时５１分，１５７°，图中线条说明同图２）

Ｆｉｇ．９　ＲＨＩｏｆ（ａ，ｅ，ｉ）犞ｒ，（ｂ，ｆ，ｊ）犣Ｈ，（ｃ，ｇ，ｋ）犣ＤＲａｎｄ

（ｄ，ｈ，ｌ）ＣｌａｓｓｃｏｒｒｅｓｐｏｎｄｉｎｇｔｏｔｈｅａｒｒｏｗｓｉｎＦｉｇ．８ｄ，ｅａｎｄｆ

（（ａ）－（ｄ）ａｔ１５：４１ＢＴｉｎ１６７°，（ｅ）－（ｈ）ａｔ１４：４６ＢＴｉｎ１６２°，ａｎｄ（ｉ－ｌ）ａｔ１５：５１ＢＴｉｎ１５７°．

ＴｈｅｌｉｎｅｓｈａｖｅｔｈｅｓａｍｅｍｅａｎｉｎｇｓａｓｔｈｏｓｅｉｎＦｉｇ．２）
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图１０　２０１４年８月５日１４时４５分

仰角为２．４°的ＰＰＩ

（业务雷达处于图中红色圆点区域）

Ｆｉｇ．１０　Ｔｈｅ２．４°ＰＰＩａｔ１４：４５ＢＴ５Ａｕｇｕｓｔ

２０１４，ａｎｄｔｈｅｌｏｃａｔｉｏｎｏｆＣＩＮＲＡＤ／ＣＤｉｓ

ｄｅｎｏｔｅｄｂｙｔｈｅｒｅｄｄｏｔ

雹云后侧犣ＤＲ＞２ｄＢ的区域可能因回波边缘，信噪

比较低，犣ＤＲ误差较大所引起。

　　从１４时４５分各高度层的风场配置（图１３）来

看，雹云强回波中心位置相对偏后，整个雹云呈斜升

发展趋势。在２０００ｍ处，雹云的风向大致为东北风，

２５００ｍ图上，格点（８０，４０）处有辐合气流。３０００ｍ开

始低层的东北风逐步转变为西南风，形成风垂直切

变，（９０，３０）处出现涡旋。辐合、涡旋、风垂直切变的

存在，有利于单体的发展，强度跃增。

　　图１４是１４时４５分西北—东南方向的垂直剖

面（图中横坐标单位为格点数，纵坐标表示层数），进

一步说明单体发生、发展、消亡过程中的动力与微物

理变化过程。格点（４０，５）处的单体１以下沉气流

为主，说明已过了发展旺盛时期，对应的粒子也以干

雪为主，含有少量的霰粒子。单体２（５５，５）低层强

回波带的前沿存在明显的辐合，两支气流在底层汇

合后向上升，随着气流上升，中层（格点（５５，２０））有

图１１　２０１４年８月５日１４时１７分—１５时１３分各时次反演区域距离地面１２５０ｍ强度与风场叠加

（１４时４５分图上的黑线对应图１４的垂直剖面）

Ｆｉｇ．１１　Ｒｅｇｉｏｎａｌｉｍａｇｅｓａｔ１２５０ｍａｂｏｖｅｔｈｅｇｒｏｕｎｄｄｕｒｉｎｇ１４：１７－１５：１３ＢＴ５Ａｕｇｕｓｔ２０１４

（Ｔｈｅｂｌａｃｋｌｉｎｅｉｎｔｈｅｉｍａｇｅａｔ１４：４５ＢＴｃｏｒｒｅｓｐｏｎｄｓｔｏｔｈｅｖｅｒｔｉｃａｌｃｒｏｓｓｓｅｃｔｉｏｎｓｈｏｗｎｉｎＦｉｇ．１４）

图１２　对应图１１单体发展典型时刻１２５０ｍ处犣ＤＲ分布

Ｆｉｇ．１２　Ｔｙｐｉｃａｌｍｏｍｅｎｔｓｏｆ犣ＤＲｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｉｎｔｈｅｄｅｖｅｌｏｐｍｅｎｔｏｆｔｈｅｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅｃｅｌｌａｔ１２５０ｍ
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图１３　１４时４５分各个高度回波与风场的配合

Ｆｉｇ．１３　Ｅｃｈｏｏｖｅｒｌｙｉｎｇｗｉｎｄｆｉｅｌｄｉｎｓｅｖｅｒａｌｌｅｖｅｌｓａｔ１４：４５ＢＳＴ

图１４　与图１１的１４时４５分对应的西北—　　　　

东南方向（ａ）犣Ｈ、（ｂ）犣ＤＲ　　　　

和（ｃ）Ｃｌａｓｓ与垂直气流叠加的垂直剖面　　　　

Ｆｉｇ．１４　Ｖｅｒｔｉｃａｌｃｒｏｓｓｓｅｃｔｉｏｎｓｏｆ（ａ）犣Ｈ，　　　　

（ｂ）犣ＤＲａｎｄ（ｃ）Ｃｌａｓｓａｌｏｎｇｔｈｅ　　　　

ｎｏｒｔｈｗｅｓｔ－ｓｏｕｔｈｅａｓｔｄｉｒｅｃｔｉｏｎｏｖｅｒｌａｐｐｅｄ　　　　

ｗｉｔｈｕｐｄｒａｆｔｓａｔ１４：４５ＢＴｓｈｏｗｎｉｎＦｉｇ．１１　　　　

明显风垂直切变，说明单体处于旺盛发展阶段，强烈

的对流使得单体内部有大量的霰粒子产生。

４　结　论

利用两次典型的青藏高原冰雹天气过程的雷达

探测资料，结合双多普勒雷达风场反演，偏振雷达相

态识别技术，通过犣Ｈ、犞狉、犣ＤＲ、Ｃｌａｓｓ的ＲＨＩ分析，

以及这些量在多个高度层与三维风场叠加，从动力、

微物理两个方面，详细展示了青藏高原对流云的发

生、发展过程的结构变化特征。

（１）青藏高原是对流云多发地区，对流有效位

能的积累和再建很快，对流抑制能量很弱，加上热力

不均匀和地形的作用，所以但凡有一定量对流有效

位能的积累，遇到很小的扰动，对流就能够发展。文

中分析的两次对流天气，都是在不稳定的环境背景

下，当旧的单体消亡时，下沉的气流向四周扩散，不

断触发新的对流单体，导致高原地区的对流活动很

多，多地点同时产生，但是这些单体生消快，云体发
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展不够深厚，产生的冰雹直径较小，大多为霰粒子，

很难形成如同内地那样强盛的超级单体，产生直径

较大的冰雹。

（２）青藏高原地区的对流云多在午后出现。由

于地势高的原因，高原地区的对流云一般都出现在

０℃层以上。高原地区的对流云强度跃增快，回波强

度最高可达６０ｄＢｚ，但是对流强回波区（＞４５ｄＢｚ）

的水平尺度不超过８ｋｍ，垂直尺度不超过４ｋｍ，这

一特点与平原地区的对流云差别较大。

（３）“０线”附近由于水平风速为０，当水凝物粒

子随着上升气流到达“０线”附近时，粒子易在这片

区域滞留，在垂直方向上循环，通过凝华、凇附、攀附

等物理过程迅速增长为冰雹、霰粒子，超过主上升气

流最大区后，在其另一侧下落形成冰雹墙。在观测

到的ＲＨＩ中，“０线”与冰雹生长、下落轨迹对应得

比较好。

（４）高原上，当某一弱回波区在融化层以上开

始出现大量的湿雪区时，往往是由于强烈的上升气

流将原本０℃层以下的未完全融化的湿雪抬升到融

化层以上，预示着这个单体开始发展，强度将发生跃

增。

致　谢：感谢河北省邢台市气象台王丛梅、石家庄市气

象台李国翠两位正研高工帮助做天气背景形势分析。
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