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提　要：大量的预报业务人员对强对流天气中的大多数基本概念和基础理论“即熟悉、又陌生”，这是造成强对流分析、预报

过程中许多概念和理论被滥用，预报思路不清晰的重要原因。针对上述问题，本文从预报实践的角度讨论了与强对流有关的

基本概念、基础理论以及它们在实际强对流预报中的应用问题。内容包括：湿度与水汽质量的关系，冷空气在降水过程中的

作用，与静力不稳定、动力不稳定有关的基本理论，探空分析与不稳定参数，螺旋度、湿位涡理论与不稳定的关系，抬升速度、

辐合线与对流垂直运动的关系，天气系统空间结构与强对流现象之间的内在关系等。
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引　言

准确的强对流天气预报一直以来是预报员们面

临的最大难题之一，强对流过程中伴随的雷暴大风、

冰雹、龙卷以及带有强烈雷暴现象的短时强降水等

灾害性天气的形成、发展、移动的机理也就成为气象

学家们的重点研究内容。就天气预报的本质而言，
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预报员在天气预报过程中的思维过程（或者说，预报

思路的建立过程）就是对未来可能出现的天气现象

酝酿、生成、发展、消亡等物理过程的理解，如果对任

何一种天气现象产生的物理机制不清楚，其预报结

果必然存在一定的盲目性。

通过最近几年来中国气象局组织的各级预报员

岗位培训、各种层面的技术交流以及日常的预报会

商、学术研究论文撰写等过程中所反映的现象来看，

预报员在天气预报思路和天气分析过程中，存在的

问题主要表现在以下几个方面：（１）知其然而不知其

所以然，造成许多基本概念被不恰当应用；（２）忽视

某些严谨理论的基本假设，造成有些明显不满足基

本约束条件的物理诊断量被广泛滥用；（３）天气系统

中的“尺度混淆”，用大尺度天气动力学理论解释中

小尺度天气过程形成机理等。这些现象不仅在日常

天气预报过程中经常出现，造成天气预报分析过程

的逻辑性漏洞，而且在某些的分析论文中“似是而

非”的现象也时有发生［１３］。

上述问题在各级预报员中广泛存在，无论是首

席预报员、研究员、博士，还是普通岗位的预报员。

随着一大批高学历人才逐步充实到预报员队伍中，

追求“创新”的思想已经渗透到天气预报领域的各个

环节。我们认为，创新思维是推动科技进步的根本

力量，但是创新的基础是传承而不是颠覆，传承的精

髓是科学地使用并不断完善基础理论。对于天气预

报而言，创新的前提是求实。如何把天气动力学中

成熟的理论研究成果简明直观地应用到实际天气预

报业务中去，依然是全体气象工作者首先需要解决

的问题。本文试图从天气分析中经常被预报员不当

使用的某些基本概念出发，以一个预报员的视角来

审视强对流天气预报分析中的若干基本问题。

１　与降水有关的两个基本问题

１．１　与湿度相关的问题

降水现象的发生或者说降水的本质是空气中的

水汽被凝结，降水量的大小取决于大气中的水汽含

量、凝结效率和持续时间。

分析大气中的水汽状况包括水汽含量的分布和

水汽的输送量。水汽含量通常有多种表达方式：比

湿（狇）为单位质量湿空气中的质量，故它的单位为

ｇ·ｋｇ
－１；水汽压（犲）为湿空气中水汽的分压力，单位

为ｈＰａ。比湿和水汽压都代表了大气中的绝对水汽

含量，因此被称为绝对湿度。相对湿度（犚犎）被预

报员广泛应用，也是数值预报输出的一个表征水汽

含量的基本物理参量。“相对”的含义是指空气的湿

度距离达到饱和的程度，它用实际比湿和饱和比湿

之比来表示，单位为％，相对湿度实质上是温度露点

差（犜－犜犱）的一种另类表述：当空气中的水汽达到

完全饱和时，则温度露点差为零，相对湿度为

１００％。而这种饱和现象可以是由温度下降接近露

点温度时形成，如夜间地面长波辐射冷却造成地面

气温下降而形成雾，或未饱和的湿空气上升因绝热

冷却而形成云；也可以是由水汽增加造成露点温度

上升而接近气温时而形成，如未饱和的湿空气平流

到水面或潮湿陆地上时，由于下垫面上水的蒸发而

逐渐达到饱和。因此，相对湿度不能确切地说明大

气中的水汽质量，同样是相对湿度１００％，或犜－犜犱

等于零，由于南方和北方温度差别很大，它们水汽含

量有非常显著的差别。

从对应的天气现象来看，在近地面层，相对湿度

很好地表征了雾的浓密程度，在对流层内表现为是

否有云以及云的密实程度。因此，在没有明显逆温

背景下，同一时刻８５０与７００ｈＰａ上相同数值的相

对湿度所表明的水汽绝对含量，在这两个水平气压

场上是存在巨大差异的；同理，在同一水平气压面

上，某地冬季和夏季相同数值的相对湿度所对应的

水汽含量也是存在巨大差异。这样，我们就能很好

地理解，为什么尽管近地面水汽含量在夏季一般是

远大于春季或秋季，而夏季大雾现象一般远远少于

这两个季节。

１．２　关于冷空气在降水过程中的作用

在当前天气分析中，特别是在降水预报中，是否

存在冷空气的侵入被预报员提升到了极端重要的地

位。在具体讨论冷空气在降水过程中的作用之前，

首先要明确“冷”、“暖”空气的概念是相对的。在等

压面图上，冷空气是指水平方向上温度比四周低的

空气，因此温度本身的数值不能决定是不是冷空气，

是不是冷空气取决于温度对比，即温度梯度。

在明确了“冷”空气概念之后，“冷空气侵入”的

概念也就明确了，它是指等压面上温度较低的空气

取代温度较高的空气，即冷平流（温度平流小于零），

在天气图上表现为风向和等温线有交角，从冷侧吹

向暖侧。冷平流造成冷空气取代暖空气，一定与局
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地温度降低相联系，即等压面图上出现负变温。

既然冷空气的确切含义是存在温度对比或者说

斜压性，那么它在降水过程中的作用就是显而易见

的。要产生降水，必须有“水汽被凝结”。在降水过

程中，冷空气的唯一作用就是“水汽被凝结”。动态

来看，冷空气有强迫抬升作用，这一过程的结果是

“水汽被凝结”，即冷空气的强迫抬升作用造成暖空

气“被抬升”而发生凝结现象。我们知道，大气中的

绝大部分的水汽集中在对流层的低层，然而，在同一

温度的气团内，水汽很难被凝结成直径足够大的水

滴而产生降水，但是当有相对“冷”的气团侵入时造

成本地气温下降就可能出现凝结现象，这就是降水

一般出现在锋面附近的主要原因之一；从动态的角

度来看，大多数冷气团是“锲”形移动的，这样暖气块

被强迫抬升到高处，气块上升的过程是替换气块上

方的空气而气块温度本身不会变为上方空气的温

度，由于高处气温明显低于气团原来的环境温度造

成水汽凝结而出现降水。有一点需要特别强调，降

水过程中被抬升凝结的是暖空气中的水汽而不是冷

空气中的水汽，因为大气动力学告诉我们，是暖平流

引起了强迫抬升，而冷平流引起的是强迫下沉，所以

在降水过程中冷空气侵入的作用只表明斜压的重要

性。由于暖平流强迫上升是水汽被凝结的基本原

因，所以暖平流的强度和落区才是大尺度降水预报

最重要的预报因子之一。

在对流性降水中，冷空气侵入的作用与大尺度

降水中不同。高空冷平流的作用是使高空降温，温

度垂直递减率变大，增加大气的不稳定性从而导致

对流性降水的发生。

在夏季，即便是中纬度，大气的斜压性往往也很

弱，等压面图上的冷平流并不清晰，也没有明显的负

变温。在降水过程中常常出现测站风转为西北风或

等高线表现出向南弯曲的小槽是否也可认为存在冷

空气的侵入？上述情况显然冷空气不强，使用“侵

入”不很恰当，只能称作弱冷空气活动。它虽然不会

引起显著的强迫抬升，但它所伴随的低空扰动很可

能会起到触发对流的作用，因此也不可忽视。但由

于这种冷空气活动非常弱，它在对流性降水过程中

的作用还有待仔细的分析加以确认。

总之，“冷”、“暖”空气的概念是相对的，降水过

程中的“凝结效率”取决于气团之间的“相对温

差”———即温度梯度，而不是气温的绝对值。温度梯

度不仅反映在水平方向（斜压性）上，同时也反映在

垂直梯度（静力稳定度）上，温度的水平梯度和垂直

梯度的性质有着巨大的不同：水平温度梯度的重要

性在于它是决定动力强迫抬升的主要因子之一（斜

压性）。垂直温度梯度的重要性在于它是决定对流

有效位能犆犃犘犈的主要因子之一。前者是动力强

迫问题，后者是静力稳定度问题。实际大气层结不

存在超绝热层结，所以不存在绝对不稳定的情况（贴

地层除外）。之所以出现静力不稳定，即气块（或称

空气微团）温度高于环境大气温度，是由于水汽凝结

造成的潜热释放。因此，水汽在对流降水中，既提供

了降水的物质来源，也提供了降水的能量来源。

从上面的分析可以看到，冷空气的侵入在降水

过程中有着重要作用。但是，并不是所有的降水过

程甚至暴雨过程都一定需要冷空气的侵入：当低层

的水汽由于流场的水平辐合产生的上升运动而被强

迫抬升到凝结高度以上时就会发生凝结作用而出现

降水，进一步抬高到对流凝结高度以上时，就可能发

生对流现象，而对流过程往往伴随着强烈的上升运

动，如果凝结率是上升速度和凝结函数的乘积，则对

流活动就越强烈，降水强度就越大；另外一种情形

是，当低层被强烈加热时，尽管对流层中低层没有

“冷空气”侵入（或者说整层大气中各等压面上都没

有降温过程），热力作用也将造成低层气块迅速上

升，由此产生剧烈的对流活动。

２　与强对流有关的几个问题

对流是大气中常见的物理过程，如阵雨、阵雪、

一般性雷暴等。一般认为，只有雷暴大风、冰雹、龙

卷以及伴随有强烈雷电现象的短时强降水等灾害性

天气才可以被称为“强对流天气”。从对流高度来

说，只有深对流过程才能被称为强对流，因此常用云

顶亮温（ＴＢＢ）或雷达强回波顶高来判断是否发生了

强对流过程。

２．１　不稳定的分类

我们知道，强对流的发生发展是与大气不稳定

密切相关的。“不稳定”包含两个基本概念，即热力

不稳定和动力不稳定。

热力不稳定，也称静力不稳定或层结不稳定，它

与温度、湿度的垂直分布廓线（即温湿层结）有关。

热力不稳定之所以又称为静力不稳定，是因为气块

垂直位移中发生的热力学过程使气块所受到的浮力
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（重力和垂直气压梯度力之差）方向和位移的方向相

同而越来越远离其初始位置。热力不稳定的产生大

体上有四种机制：

（１）在干大气中，静力稳定度是与温度垂直分

布的现状相关联。在天气分析中，常用位温的垂直

递减率（θ／狕）来判断，即：θ／狕大于０、等于０或

小于０时，分别对应的是稳定、中性或不稳定层结。

它相当于温度垂直递减率γ小于、等于或大于干绝

热递减率γｄ（＝９．８℃·ｋｍ
－１）。为了简化和方便计

算，预报员也经常用８５０与５００ｈＰａ高度上的温度

差来表征这种层结稳定度。在实际大气中，θ／狕

总是大于０，也就是说，上层大气一般总是比低层大

气暖，即“上轻下重”，所以是静力稳定的。

（２）对于湿大气，必须用“条件性静力稳定度”

来判断层结是否稳定；在天气分析中常用假相当位

温的垂直递减率来判断，即θｓｅ／狕大于０、等于０

或＜０时，分别对应的是稳定、中性或不稳定，同样

为了简化和方便计算，预报员经常用８５０与５００

ｈＰａ高度上的假相当位温差来表征这种温度不稳定

层结。因此，这种热力不稳定的产生既与温度的垂

直递减率有关，也与湿度的垂直递减率有关，特别是

当低层的湿度非常大的时候。所谓“条件性不稳定”

是指只有在达到饱和及发生凝结以后才变为现实的

静力不稳定。凝结所释放的潜热是使垂直位移的气

块获得浮力的原因。实际大气中发生的对流都有对

流云或降水产生，所以都是条件性不稳定的结果。

（３）ＣＩＳＫ（第二类条件性不稳定），是指大尺度

环流与积云对流的正反馈机制产生的条件性不稳

定，气象学家们用它来解释热带风暴（台风）的发展

过程，即潜热释放和涡旋强度之间的正反馈机制。

这类不稳定中也包含动力学反馈，所以不是纯粹的

热力学不稳定。

（４）ＷＡＶＥＣＩＳＫ（移动性第二类条件不稳

定），是指中尺度过程之间的正反馈过程产生的条件

性不稳定。例如，对流的自激过程以及对流单体之

间相互作用而形成线状对流体的过程一般与

ＷＡＶＥＣＩＳＫ机制有关。

需要特别注意的是，大多数热力不稳定是一种

“潜在不稳定”，当没有不稳定能量释放机制存在，这

种不稳定是没有意义的；另外，热力不稳定能量的释

放过程是快速完成的。因此大多数热力层结不稳定

参数的大小只与对流的初始强度有关，与对流能否

继续发展和维持无关。例如，众多的不稳定参数都

和犆犃犘犈 的大小有密切关系，在对流发生阶段，

犆犃犘犈往往由最大值迅速减小———即浮力能迅速

转化为动能，此后对流的发展和维持机制只用局地

的犆犃犘犈来解释是不够的。要维持对流云的发展，

必须有来自于云体外的犆犃犘犈 的输入。由于热力

不稳定是不断变化的，在实际天气分析过程中，需要

“动态”地看待稳定度变化———热力不稳定层结分析

只有在降水或对流发生前才有意义。在对流降水过

程中，大气一般处于中性热力层结；降水趋于结束

时，大气一般处于稳定层结。

动力不稳定是由于密度的不连续性、水平风切

变、垂直风切变产生的，因此，又被称为切变不稳定，

与热力稳定度不同，它是与大气流场的水平或垂直

结构直接对应的。在实际天气分析过程中，热力不

稳定往往受到预报员的足够重视而忽略了动力不稳

定的作用，实质上，动力不稳定是对流能否发展和维

持的关键因素，不同的强对流天气现象的发展、移动

大多与动力稳定度有直接关系，例如，低空垂直风切

变是强对流发展和维持的重要条件：在物理本质上，

可以理解为强的垂直风切变破坏了雷暴的自毁机

制，使对流得以较长时间的维持和发展，因此，龙卷、

大雹、强烈的雷暴大风一般在低空强烈的垂直切变

环境中发展，因此，从某种意义上讲，在强对流临近

预报过程中，动力不稳定显得尤为重要。

动力不稳定大体可分为四类：

（１）惯性不稳定：是与涡度或水平风切变对应

的不稳定，惯性不稳定本质上属于“涡层”不稳定，是

指由于速度不连续引起的交界面两侧的一个强风切

变层［４］。

（２）ＫＨ（开尔文亥姆霍茨）不稳定：本质上属

于重力内波不稳定，与垂直切变对应。

（３）对称不稳定（ＳＩ，又称斜升不稳定）：从理论

上讲，对称不稳定产生的环境是等熵面与等角动面

之间的夹角要足够大［５］，或者说，它是等熵面上的惯

性不稳定。从天气分析角度，我们可以简单将对称

不稳定理解为斜升不稳定，这种中尺度不稳定在等

压面坐标系中，产生于既存在水平切变环境，同时又

存在垂直切变环境中：低空的水平切变环境造成气

块产生向上运动，由于垂直风切变的存在，在气块向

上运动过程的同时受到不同高度上水平风速甚至风

向改变而发生水平运动，因此，这种环境下的运动过

程必然是倾斜的［６］。如果垂直方向不存在风切变，

这种不稳定演变为惯性不稳定；如果不存在水平风
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切变，这种不稳定演变为ＫＨ不稳定。

（４）条件性对称不稳定（ＣＳＩ）：它是指湿空气的

斜升不稳定。

从理论上讲，无论是热力稳定度还是动力稳定

度，都可以化为Ｒｉｃｈａｒｄｓｏｎ数（犚犻）的形式来表示，

这实质上也说明，热力不稳定与动力不稳定在一定

条件下是可以相互转化的，而Ｒｉｃｈａｒｄｓｏｎ数本质上

是一个热力稳定度与动力稳定度的组合参量，即：

犚犻＝
犖狊犲２

（ｄ狌／ｄ狕）２
，或者采用粗Ｒｉｃｈａｒｄｓｏｎ数表示为：

犚犻＝
犆犃犘犈
（ｄ狌／ｄ狕）２

。

２．２　探空与稳定度参数

单站探空是我们分析本地大气环境的热力稳定

度、动力稳定度的重要手段（如图１）。

图１　探空分析示意图

（实线为温度廓线，点划线为干绝热线，

虚线为湿绝热线，点线为等比湿线；

犃点为温度为犜 的气块初始位置，犜犱 为它的露点温度；

ＬＣＬ为抬升凝结高度，ＣＣＬ为对流凝结高度，

ＦＣＬ为自由对流高度；犜犮为对流温度；

“正”和“负”分别表示正面积犆犃犘犈区和负面积犆犐犖 区）

Ｆｉｇ．１　Ｔｈｅｓｃｈｅｍａｔｉｃｄｉａｇｒａｍｏｆｓｏｕｎｄｉｎｇａｎａｌｙｓｉｓ

　　从探空分析图中，我们可以很容易直观地看到

热力层结稳定度、风的垂直切变状况。上述犜－ｌｎ狆

图中的各个稳定度参数都具有明确物理意义：

（１）抬升凝结高度（ＬＣＬ）、对流凝结高度

（ＣＣＬ）虽然都是表示水汽发生凝结的高度，但是两

者物理意义是完全不同的，前者为层云云底的高度，

后者为午后热对流的云底的高度。

（２）自由对流高度（ＦＣＬ）表示气块温度与环境

温度之差由负值转为正值的高度，它是一个判断对

流现象是否容易发生的一个重要参数。因为，在自

由对流高度之下，气块上升需要外力抬升作用，即克

服对流抑制能量（犆犐犖，状态曲线与层结曲线围成的

负面积）作功，而在自由对流高度之上，气块将获得

能量（犆犃犘犈）在浮力作用下自动上升。

（３）对流有效位能（犆犃犘犈）是一个具有非常明

确物理意义的热力不稳定参量，它与犜ｌｎ狆图上的

正面积对应：表示自由对流高度与平衡高度（图中的

犇点）之间，气快由正浮力作功而将势能转化为动能

的“能量”大小，因此，犆犃犘犈越大，对流发展的高度

就越高或者说对流就越强烈。尽管如此，犆犃犘犈计

算起来并不容易，或者说，我们其实很难获得对流发

生前犆犃犘犈真实值的大小，这是由于以下两个方面

的原因。

其一，犆犃犘犈的大小与气块开始抬升高度有很

大的关系，或者说那一个高度上的气块是对流发生

的主要参与者，在实际过程中是难以确定的。

Ｓｍｉｔｈ
［７］的分析表明，犆犃犘犈 是气块起始抬升高度

的函数，也就是说，犆犃犘犈 的大小随起始抬升高度

不同而存在显著差异。为了克服这一问题，在实际

分析过程中，一般有两种订正办法：（１）将起始抬升

高度定在逆温层顶，其隐含的物理意义是对流开始

时，逆温层已消失。（２）用当天预报的最高气温对探

空时的地面温度进行订正，抬升高度从订正后的地

面温度开始计算。其隐含的物理意义是，近地面气

块是对流过程的主体，而且对流发生在地面温度最

高的最不稳定时刻。这种办法虽然存在夸大犆犃犘犈

值的可能性，但经验表明，它可能是一种比较好的订

正方法。

如上所述，目前绝大多数情况下仍是以地面为

起始抬升高度，只有极少数所谓高架对流除外。

犆犃犘犈是起始高度的函数这个问题实际上来源于

探空时间距离对流发生时刻很长，如我国０８时的探

空，此时８５０ｈＰａ以下的层结往往非常稳定，不得不

改为逆温层顶或７００ｈＰａ以下相当位温最大点的高

度作为起始高度。而对流发生时气块实际上从哪个

高度开始上升是一个几乎无法解决的问题。

其二，犆犃犘犈值与对流发生前夕的层结曲线有

关。由于大多数对流发生前，我们无法真实地得到

大气的层结曲线变化，即便是我们能够确定气块的

起始抬升高度，我们也无法准确地计算出犆犃犘犈的

大小。０８时和２０时的探空，在大多数情况下不能

代表对流发生前夕的大气层结。多数对流发生在午

后到傍晚之间，这显然与大气层结的日变化有密切
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的关系。

（４）地形对热力不稳定的影响。在天气分析过

程中，气象工作者对地形的强迫抬升作用造成的降

水增幅作用有一定的认识，但是对地形造成的热力

不稳定的影响认识明显不足。对应于图１，如果山

体的高度为犎，对应的对流温度是犃１，在一般情况

下，犃１ 对应的气温明显低于平原地区的对流温度

犜犆。但是，如果在弱下沉气流作用下，山上的实际

最高气温甚至高于平原地区，也就是说，山上的热力

状况更容易满足发生热对流的条件［８］；另一方面，山

上气块的起始抬升高度明显高于平原地区，由此获

得的净浮力更大。因此，我们经常发现许多局地对

流云的生成发生在山区，研究也表明，山区发生冰雹

等深对流过程要远多于平原地区［９］。

（５）地形对动力不稳定的影响。假设，基本气流

的方向垂直于山体的脊线，由于地形的阻滞作用，山

前的水平风速将迅速减小甚至出现较大范围的“死水

区”，而“死水区”以上则出现气流加速现象，因此，地

形的存在将加强水平风速的垂直切变，这也是山区容

易激发出强对流单体可能的动力学原因之一［１０］。

２．３　热力学参数应用中的其他问题

我们经常使用的热力学参数并不都是如“对流

稳定度”、犆犃犘犈 等这样严谨的物理意义。严格讲

这些参数应称为稳定度指标，例如沙氏指数（犛犐指

数）、犓 指数（气团指数）等。其中：

犛犐指数：犛犐＝犜５００－犜犛，其中犜５００是指５００ｈＰａ

的实际温度，犜犛 是指气块从８５０ｈＰａ开始先沿干绝

热线上升到凝结高度，再沿湿绝热线抬升到５００

ｈＰａ的温度；因此，犛犐指数本质上是指８５０ｈＰａ处

的“保守”气块被抬升５００ｈＰａ时，与环境温度的差

异，可以定性地用来判断对流层中层（８５０～５００

ｈＰａ）是否存在热力不稳定层结。它不能反映对流

层底层的热力状况，反过来说，它的优点是受日变化

的影响相对较小，而与犆犃犘犈有较好的正相关，与

自由对流高度以上的浮力大小有关。

犓 指数：犓＝［犜８５０－犜５００］＋［犜ｄ］８５０－［犜－

犜ｄ］７００，它侧重反映对流层中下层（７００～８５０ｈＰａ）

的湿度廓线，湿度越大，犓 值越大，越不稳定。热带

暖湿气团中的犓 很大，所以也叫做气团指数。然

而，犓 指数只能在判断强对流潜势时定性使用，例

如图２中的两种不同层结，它们对应的犓 指数分别

为４１和４０℃，数值很接近，但对应的强对流现象完

全不同。前者对应强降水（２０１０年５月６日夜间广

州对流性暴雨），而后者对应雷暴大风和冰雹（２０１０

年５月５日重庆的风雹灾害）。

图２　两种不同层结结构的探空

Ｆｉｇ．２　Ｄｉｆｆｅｒｅｎｔｔｈｅｒｍａｌａｎｄｈｕｍｉｄｌｙｓｏｕｎｄｉｎｇｓ

　　尽管大多数经常被使用的热力不稳定参量存在

很强的相关性，但是，由于每一种热力不稳定参数的

设计方案都存在局限性，没有一种热力不稳定参数

能够“包打天下”。例如，虽然犆犃犘犈和犛犐指数存
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在很强的相关性，然而我们可以从图２所示的两种

探空中可以看出它们之间的巨大差异：后者犆犃犘犈

值是前者的两倍以上，而前者犛犐指数所表现出的

不稳定更强。因此预报员经常使用不同的组合方案

来判断可能发生的对流强度，并根据不同强对流现

象对各种参数的敏感程度来预判可能出现的天气现

象［１１１２］。

２．４　螺旋度与动力不稳定的关系

螺旋度最早是用来研究流体力学中的湍流问题

的，１９８６年Ｌｉｌｌｙ等将这一概念用到强对流风暴研

究中［１３１５］，后来，人们发现，螺旋度对雷暴、龙卷、冰

雹、大范围暴雨、某些沙尘暴的发生有一定的指示作

用［１６２０］。

就大气运动来说，螺旋度是一个描述对流风暴

内部三维气流结构的一个物理量。螺旋度本质上是

一个“伪”标量，也就是说，它本身是有指向性的，即：

犺＝狌（
狑

狔
－
狏

狕
）＋狏（

狌

狕
－
狑

狓
）＋狑（

狏

狓
－
狌

狔
），可

以看到，螺旋度密度公式右边三项分别表述了犻（狓），

犼（狔），犽（狕）三个方向上的螺旋度密度。由于在强对

流环境中，一般认为涡度的垂直分量一般比垂直切

变小一个量级以上，因此，在强对流发生前，可以认

为垂直运动的水平方向上的变化（即狑
狔
，狑
狓
）比垂

直切变小，垂直运动本身也比水平运动小，于是便简

化为［２１］：犺＝狏
狌

狕
－狌
狏

狕
。但是，在强对流发生、发

展过程中，云中的上升运动基本上与水平风速处于

同一个量级，垂直运动的水平方向上的变化（即

狑

狔
，狑
狓
）的量级也并不比垂直切变小，甚至更大，

因此，在强对流已经发展起来后，利用简化公式来说

明螺旋度的分布是存在很大误差甚至是错误的。

从螺旋度的表达式可以看到，它本质上是一个

表述动力稳定度的参量，如果从“场”的视角来看，螺

旋度的水平分布特征其实即反映了水平风速的变化

（风速本质上可以分解为辐散风和旋转风），也反映

了垂直切变的变化：如果在垂直切变相对均匀的环

境下，螺旋度水平分布的梯度是与水平切变或涡度

对应的；如果水平风速是相对均匀的，螺旋度水平分

布的梯度是与不同格点上的垂直切变或者说与ＫＨ

不稳定对应的；在一个水平风速不连续的垂直切变

环境中，它是与对称不稳定对应的；螺旋度的垂直分

量（即第三项）是与惯性不稳定对应的。因此，从某

种意义上看，螺旋度与惯性不稳定、ＫＨ不稳定、对

称不稳定有内在物理联系。

２．５　湿位涡与条件性对称不稳定

湿位涡、湿位涡守恒原理是在研究湿对流过程

中常用到的概念。在无摩擦、湿绝热大气中，在静力

近似条件下，并且假定垂直运动速度的水平变化比

水平速度的垂直切变小得多，狆坐标下的湿位涡具

有守恒性［２２］，即：

－犵（ζ＋犳）
θ狊犲

狆
－犵（

狌

狆

θ狊犲

狔
－
狏

狆

θ狊犲

狓
）＝ 常数

于是，在湿位涡守恒的制约下，倾斜涡度（ＳＶＤ）发展

的必要条件是：大气水平风速的垂直切变或者湿斜

压性增加，即：

犆犱 ＝
犕犘犞２

θ狊犲／狆
＞０

其中，犕犘犞２＝－犵（
狌

狆

θ狊犲

狔
－
狏

狆

θ狊犲

狓
）。

　　我们可以看到，犕犘犞２本质上是一个判断条件

性对称不稳定（ＣＳＩ）或者说湿斜升不稳定的一个判

椐：（狌
狆
，狏
狆
）是水平风速的垂直切变，而（θ狊犲

狔
，θ狊犲
狓
）

对应湿斜压锋区，在中纬度大气中，湿斜压锋区往往

对应着水平风速切变。

由于湿位涡守恒只有在一系列约束条件下才能

成立，对中尺度对流系统而言，这种约束条件经常被

破坏，于是出现所谓的湿位涡异常［２３２４］。除了热力

强迫、质量强迫造成的湿位涡守恒被破坏以外，还应

该注意到，在强烈发展的对流过程中，由于对流系统

的垂直运动存在强烈的水平梯度，即垂直运动速度

的水平变化可能与水平速度的垂直切变相当，甚至

更大，此时将出现强烈的位涡异常现象。因此，在实

际强对流分析过程中，虽然犕犘犞２可以用来诊断强

对流发展的潜势或者说用来讨论倾斜不稳定的发

展，但是在强对流发生、发展过程中，用湿位涡守恒

原理来讨论位涡下传或上传过程是缺乏物理逻辑

的。

总之，应用湿位涡概念来讨论对流性暴雨时需

要非常谨慎，切不可滥用，这是因为：（１）对流是静力

不稳定的结果，有浮力产生的垂直加速度，所以静力

学假定不适合；（２）湿位涡理论为了追求守恒性，其

理论的假定是为了满足数学推导的需要，而不是根

据问题的物理本质，企图简单地用守恒性取代对物
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理机理认识的必要性。

３　与辐合线、垂直运动有关的问题

近地面的水平辐合必然伴随上升运动，这是由

质量连续方程（质量守恒定律）决定的。但是，同样

是由于连续方程，大气中层的水平辐合运动与上升

运动不一定有对应关系，因为连续方程给出的是垂

直速度的垂直微商而不是垂直速度本身。

水平散度与垂直运动的“互为因果关系”只是对

变化缓慢的大尺度天气系统而言的。也就是说，并

不是在所有情况下，只有发生水平辐合辐散运动才

能“产生”出垂直运动。在变化剧烈的中尺度对流系

统中，由于大气中发生了强烈的上升或下沉运动，大

气的水平补偿作用也将出现水平“辐合”或“辐散”运

动，即可以出现垂直运动强迫出水平散度。例如，浮

力作用下的对流活动（剧烈的上升运动）引起抽吸作

用将造成近地面层的强烈辐合，而强对流中降水粒

子拖曳的下沉气流（下击暴流）造成地面强烈的辐散

气流。因此，并不是所有的地面辐合线都一定是对

流的触发因子。在对流发生前，可以认为地面辐合

线是对流的触发因子，在对流初期（对流云发展阶

段）的地面辐合线往往是垂直上升运动的结果而不

是原因；而在对流发展的旺盛阶段，而雷暴中的强烈

下沉运动（对应雷暴高压）必然形成近地面层的强烈

水平辐散运动，与此同时，雷暴高压的出流与环境大

气之间可能形成新生辐合线，新生辐合线的抬升作

用可能诱发新生对流，这种物理过程是雷暴的一种

重要传播机制，于是我们看到地面辐合线的移动总

是与雷暴的移动方向一致。

从大尺度资料或再分析资料中诊断出的上升速

度不代表中尺度强对流系统内部的上升运动。前者

诊断出的垂直运动只能代表环境大气，它在强对流

过程中的作用，主要体现为抬升（即大尺度强迫上

升），也就是说，这种抬升作用使得参与对流的气块

获得了外力作用，产生了克服犆犐犖 所需要的能量。

一般状况下，它的量级（１～１０ｃｍ·ｓ
－１）要比水平运

动小得多，它比实际对流过程中的上升运动或下沉

运动也要弱得多。这是由于中尺度对流系统中的垂

直运动主要是浮力产生的———即由犆犃犘犈 转化而

来，在强对流过程中，它的量级与水平运动量级相当

甚至更大，一系列的观测研究表明，超级单体内６～

７ｋｍ 高 度 上 的 上 升 运 动 速 度 可 达 ４０～５０

ｍ·ｓ－１
［２５２７］。

４　天气型与强对流的关系

天气分型、天气概念模型是预报员进行灾害性

天气预报的重要手段，从本质上来看是一种相似预

报方法，然而，世界上没有两次天气过程是完全重复

的。天气系统的空间配置从某种意义上决定了灾害

性天气酝酿、发生、发展的环境条件，但是，灾害性天

气能否发生本质上取决于这种天气系统空间配置背

后的物理条件而不在天气型本身。这一节，我们以

“前倾槽”和“后倾槽”配置下的不同强对流现象预报

为例，来说明“天气概念模型”与强对流之间存在的

内在物理机制。

图３　前倾槽结构一般空间配置结构

Ｆｉｇ．３　Ｇｅｎｅｒａｌｓｐａｔｉａｌｓｔｒｕｃｔｕｒｅ

ｏｆｔｈｅｆｏｒｗａｒｄｓｌａｎｔｉｎｇｔｒｏｕｇｈ

　　如果天气系统是自西向东影响到预报区域，“前

倾槽”是指锋面结构的垂直剖面随高度向东倾斜，也

就是说，５００ｈＰａ上的西风槽位于８５０ｈＰａ槽或地面

锋面以东（如图３）；如果高空冷空气较快的从北向

南移动，“前倾槽”就是锋面结构是随高度向南倾斜

的。

有经验的预报员一般都知道，“前倾槽”结构的

天气系统往往预示可能发生雷暴大风、冰雹等强对

流天气现象。这是由于这种空间配置结构的天气系

统，在大多数情况下，存在满足上述强对流发生的

热、动力学特征和启动机制。

（１）热力不稳定加强机制：在对流层中，温度槽

一般是落后气压槽的，因此，图３所示的空间配置

下，意味着５００ｈＰａ槽后显然存在较强烈的干冷平

流，而对流层低层仍然处于暖湿区或暖湿平流控制

下，形成所谓“上干冷、下暖湿”的层结（如图２ｂ），这
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种结构非常有利于热力不稳定层结加强；

（２）垂直切变维持机制：在大多数情况下，西风

槽后一般是西北气流，槽前是西南气流，因此“前倾

槽”结构有利于对流层中低层垂直切变的维持；

（３）低层抬升机制：低空槽或水平风切变、锋面

本身就提供了较强的抬升条件，而对流层上层往往

对应高空辐散场，对流不稳定很容易被触发；

（４）对流层中上层的冷平流有利于０℃、－２０℃

等特性层的降低，为雹胚的生长提供了良好的形成

环境。

从上面的分析可以看到，并不是所有的“前倾

槽”结构配置的天气系统就一定对应着雷暴大风或

冰雹等强对流天气过程。例如，在有些情况下，５００

ｈＰａ上的温度槽位于西风槽前，这样的结构将造成

热力不稳定层结趋于弱化。

对大多数斜压结构的天气系统而言，是“后倾

槽”结构的。与“前倾槽”结构不同，虽然有时也存在

强烈的对流现象，但是往往对应的是短时暴雨现象，

发生冰雹的概率相对小得多，这是由于：

（１）虽然也存在热力不稳定层结，例如 犓 指

数、犆犃犘犈值等都很大，但是，探空结构表现多为整

层饱和（如图２ａ）而不是“上干冷、下暖湿”分布；

（２）热力不稳定的增长主要是由于低空暖湿平

流而不是高空冷平流形成的；

（３）由于高低空都位于槽前，垂直风切变一般

表现为水平风速的垂直变化而不是风向上的切变；

（４）如果降水前０℃、－２０℃等特性高度层明显

偏高，那么，对流过程一旦开始，形成冰雹的可能性

将迅速降低，这是由于对流形成的潜热释放将进一

步抬高０℃、－２０℃层所在的高度。

５　结语与讨论

强对流天气的形成是一个非常复杂的物理过

程。首先，强对流中尺度天气系统酝酿、发生、发展、

消亡的物理过程受制于天气尺度的演变和环境大气

基本要素的配置结构的影响，一般认为，强对流天气

的发生需要以下基本条件：不稳定层结、垂直风切

变、初始的抬升触发机制和适当的水汽补充条件，这

些基本条件的形成既可能是由天气尺度系统的演变

而形成，也可能是由于局地中尺度环流演变而形成，

如地形效应、水（海）陆分布、城市效应等。

其次，即使可以预见强对流现象可能发生，或者

说，未来大气的演变特征足以满足上述基本条件，要

进一步区分强对流发生时的伴随现象或者说做出准

确的分类预报，如雷暴大风、冰雹、龙卷或短时强降

水依然是非常困难的，因为这些对流过程发生前的

环境大气特征并不存在非常明确的物理界限，也就

是说，它们发生的阈值区间存在很大的重叠性［２８］。

正因如此，预报员大多根据对流云的结构特征，如雷

达回波特征来区分强对流现象而实现分类预警。

其三，强对流一旦发生，将剧烈地改变周边大气

的温、压、风、湿等基本要素的水平梯度和垂直梯度，

形成与环境大气的相互作用，诱发新的雷暴生成，并

与原来的雷暴形成强烈的相互影响，进而影响到强

对流系统的生消、维持或移动［２９３０］。

本文仅仅涉及到上述三个物理过程中的第一个

问题，或者说，我们在这里仅仅讨论了与强对流潜势

预报有关的基本概念和基础理论的应用问题。很多

预报员对这些概念、理论的认识程度处于“既熟悉、

又陌生”的状态，所谓熟悉，是由于预报员们在教科

书或很多专著中都有过比较“深入”的接触，而且在

实际工作中经常应用它们；所谓陌生，是指对它们的

物理含义、应用前提或物理假设以及在天气分析中

如何应用并不十分清晰，似是而非，甚至张冠李戴，

造成实际业务工作中存在大量的滥用现象。对大气

科学基础理论的深刻理解，是天气预报成功与否的

基石，是创新的前提。这也正是本文的目的所在。
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