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辜旭赞，于晓晶，唐永兰，等．２０１４．一次华南—江南持续暴雨的大尺度水汽场和中尺度特大暴雨模拟诊断分析．气象，４０（１）：

１８２７．

一次华南—江南持续暴雨的大尺度水汽场和

中尺度特大暴雨模拟诊断分析
�

辜旭赞１　于晓晶２　唐永兰１　陈郁琴３

１中国气象局武汉暴雨研究所，暴雨监测预警湖北省重点实验室，武汉４３００７４

２中国气象局乌鲁木齐沙漠气象研究所，乌鲁木齐８３０００２

３湖北省气象信息与技术保障中心，武汉４３００７４

提　要：按天气学方法，对２０１０年６月华南—江南持续暴雨作大尺度水汽场诊断分析，同时用三重嵌套 ＷＲＦ中尺度模式，

模拟６月１９—２０日“高空槽—西南涡—切变线—低空急流”系统造成的江南特大暴雨过程，并且对模拟中尺度暴雨雨带和雨

团作高时空分辨率诊断分析。诊断物理量包括：可降水量、对流可降水量、水汽及云水、云冰通量和通量散度、水汽权重平均

风速、凝结函数降水率等。模拟与诊断分析表明，华南—江南持续性暴雨大尺度水汽场特征是，因东亚“中高纬度正距平—中

低纬度负距平—副高偏强偏西—季风槽异常活动”，造成孟加拉湾和南海上空的大尺度水汽进入大陆；中尺度特大暴雨发生

在上游区有暖湿急流、并处于风场辐合的“水汽＋云水＋云冰”（总水物质）饱和高值区；因凝结函数降水率和总水物质通量散

度降水率均为风场（散度场）中垂直运动产物，模拟的凝结函数降水率随模式时空分辨率提高而逐渐逼近于模式的显式降水

物理过程，当模式分辨率达到４ｋｍ，可模拟出“西南涡—切变线”系统中，有凝结函数降水率为１～３ｍｍ·ｍｉｎ－１的中尺度雨团

生消；且模式大气中的云水、云冰碰
!

增长降水率，可用其通量散度描述，并且应与凝结函数降水率相叠加。从而表明，模拟

中尺度雨带和雨团发生、发展的天气学动力因素，只能是天气系统风场，即是模式的高时空分辨率散度场决定模式大气垂直

运动，进而决定凝结函数降水率和总水物质通量散度降水率，它们一起构成了模式显式降水（率）。

关键词：暴雨，凝结函数，降水率，云水，云冰，通量与通量散度，对流可降水量，显式降水
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引　言

我国高原以东的夏季天气受到东亚季风进程影

响。自陶诗言（１９９６）总结１９９４年东亚夏季风活动

异常与华南特大洪涝灾害；薛纪善（１９９９）总结研究

１９９４年华南夏季特大暴雨；周秀骥等（２００３）对１９９８

年华南—江南暴雨的科学试验与研究；一般认为南

海夏季风爆发受海洋（水汽潜热与海气相互作用）、

高原（非绝热加热作用）、陆地（陆面过程与陆气相互

作用）和极地（冷空气活动）等主要因素影响，夏季风

按大尺度风场及水汽来源可分为印度、孟加拉湾季

风和南海季风，前者较早爆发，且可以使得副热带高

压断裂，后者的爆发与前者有关，但可以带来更多的

水汽。张耀华等（２０１２）研究认为，２０１０年夏季风具

有明显低频振荡与季风涌特征。

吴尚森等（１９９２）研究认为，一般随着夏季风爆

发，华南—江南５月进入雨季，６月进入最大降雨量

的汛期，之后降雨带推进到长江流域。梁建茵

（１９９４）分析华南前汛期旱涝等级年指出，６月副热

带高压脊线偏北（南）与华南降水偏多（少）相对应。

王东海等（２０１１）对２００８年华南—江南汛期先后４

个暴雨过程作分析指出，低空环流决定雨区分布，南

海季风涌为华南—江南输送水汽，我国华北、华东和

华南为５００ｈＰａ位势高度负异常将有利于冷空气活

动，而孟加拉湾为负异常有利于暖（湿）空气活动。姚

才等（２０１０）分析华南—江南６月降水极端年际差异

认为，来自南海的异常水汽输送具有重要影响。显

然，分析大尺度环流仅能为一次特大暴雨提供有利背

景。

特大暴雨一般是由中尺度对流雨团所导致。谌

芸等（２０１２）、王令等（２０１２）对突发性特大暴雨作观

测分析；王晓芳等（２０１１）、尹洁等（２０１１）、伍志方等

（２０１１）对华南—江南持续性大暴雨作诊断和模拟分

析，但现阶段中尺度对流天气分析，主要是对暴雨的

定性诊断分析，而定量诊断分析较少。例如，区别不

清１０～２０ｍｍ·ｈ
－１暴雨和５０～１００ｍｍ·ｈ

－１特大

暴雨。主观分析主要是天气分型和中尺度系统分

析，如中尺度辐合线、中尺度涡旋等；客观分析主要

是动力热力物理参数诊断分析，如不稳定能量、不稳

定机制、垂直风切变（ｓｈｅａｒ）等，还有一个用得较多、

将不稳定能量和水汽结合的对流有效位能犆犃犘犈

及里查森数（犚犻，犚犻＝犆犃犘犈／狊犺犲犪狉），还有一些仅与

暴雨间接有关的物理量，如位涡、螺旋度和犙 矢量

等。张小玲等（２０１２）通过诊断计算中尺度对流系统

发生的４个条件（水汽、不稳定能量、抬升和垂直风
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切变），开发出国家气象中心强对流天气预报系统。

蒙伟光等（２０１２）认为，对流发展于有较大犆犃犘犈

的区域。

李青春等（２０１１）利用多普勒雷达、风廓线仪、微

波辐射计和加密自动站资料，分析由近地层中尺度

辐合线（切变线）引发的北京一次局地暴雨过程，认

为利用常规气象资料，难以分析中尺度切变线上发

生的局地暴雨，更不能预报暴雨的时间、落区与量

值。王丽荣等（２０１１）利用多普勒雷达资料，对一次石

家庄γ中尺度大暴雨作分析认为，依据垂直累积液态

水含量可提前１８ｍｉｎ预报短时暴雨发生。葛晶晶等

（２０１１）用模拟作暴雨中尺度涡旋分析表明，暴雨是由

低空急流大风速中心的非地转效应产生的重力波与

中尺度涡旋作用激发出的β中尺度湿对流。林宗桂

等（２０１１）研究认为，中尺度对流系统可以在中尺度

涡旋上发生并产生强降雨，中尺度对流系统发展的有

利条件是：偏南暖湿气流输送水汽并造成位势不稳

定，中尺度涡旋辐合上升运动抬升暖湿气流，对流单

体沿切变线传播并入到中尺度对流系统。

现阶段随模式的时空分辨率提高，模拟暴雨从

采用积云对流参数化方案（隐式降水方案）过渡到仅

需采用云微物理方案（显式降水方案）。郭肖容等

（１９９２）、史月琴等（２００６）研究认为，若是模式水平分

辨率达到１～１０ｋｍ，采用显式降水方案模拟云降水

的物理作用空间逐渐扩大，即应由采用隐式降水方

案，过渡到采用隐式和显式结合的混合降水方案，再

过渡到单纯采用显式降水方案，使模式最有可能模

拟中尺度雨团发生、发展与演变过程。

本文诊断分析２０１０年６月华南—江南持续性

暴雨的大尺度水汽特征，又对其中的一次江南特大

暴雨做中尺度数值模拟，并对模拟的中尺度暴雨雨

带和雨团作高时空分辨率诊断计算，试图通过计算

模式大气降水运动中的凝结函数降水率和水汽（及

云水、云冰、雨水）通量散度降水率等，定性、定量分

析特大暴雨形成的天气学成因。

１　降水过程诊断计算

１．１　凝结函数降水率和水汽、云水、云冰、雨水通量

散度

　　按天气学，气柱可降水量（犎狇）、凝结函数降水

率（犐犳）和水汽通量散度（犐狇）计算式分别为：

犎狇 ＝∫
狆狊

狆０

狇
ｄ狆
犵
　　　　　 （１）

犐犳 ＝∫
狆狊

狆０

犉（狇狊）ω
ｄ狆
犵

（２）

犐狇 ＝－∫
狆狊

狆０

·（犞狇狊）
ｄ狆
犵

（３）

式中，狇（狇狊）为比湿（饱和比湿），犉为凝结函数，ω为

犘 坐标垂直速度，犞＝（狌，狏）为水平风速，犵为地球重

力加速度，狆为气压，并设积分下限为地面气压狆狊、

积分上限狆０ 取到１００ｈＰａ。但式（２）和（３）都只对

相对湿度大于９０％的近饱和层做垂直（气压差）积

分。式（２）凝结函数降水率（犐犳）由饱和气层压、温状

态（犉）与上升运动（ω）决定，当ω≤０时为上升运动，

对犐犳 为“正”降水，同时保留ω＞０下沉运动时的

“负”降水计算。而式（３）水汽通量散度（犐狇）主要是

由饱和气层的水汽通量散度决定，故在水汽辐合时，

犐狇 为“正”降水，同时保留在水汽辐散时的“负”降水

计算。

同理，比照式（１）和（３），还可以分别给出云水

（狇犮）、云冰（狇犻）和雨水（狇犾）的总量及其通量散度计算

式（均略），其物理机制是，饱和气层在辐合／辐散运

动中，因云水、云冰及雨水密度（饱和度）的变化而发

生了“正”／“负”碰并增长或混合碰并增长。则可以

计算出总水物质（狇狉，狇狉＝狇狊＋狇犮＋狇犻＋狇犾）的通量散

度（犐犙）：

犐犙 ＝－∫
狆狊

狆０

·（犞狇狉）
ｄ狆
犵

（４）

又取“静力”垂直速度［ω，对应式（２）有“静力”凝结

函数降水率记为犐犳］为：

ω＝ 狌
狆
狓
＋狏
狆
（ ）狔 狕

＝－ρ犵 狌
狕

狓
＋狏
狕

（ ）狔 狆

（５）

式中，ρ为空气密度，狕为位势高度。

但一般各层垂直速度（ω），可因等压坐标连续

方程，有诊断计算关系式：

ω＝ω狊－∫
狆

狆狊

狌

狓
＋
狏

（ ）狔 ｄ狆 （６）

　　取上式的地面层（用下标狊表示）垂直速度ω狊

＝－ρ狊犵 狌
狕

狓
＋狏
狕

（ ）狔 狊

。本文诊断计算表明，垂直

速度ω比“静力”垂直速度ω，随模式空间分辨率提

高，一般要大１～４个量级。

因水汽、总水物质通量散度同为各层散度场［参

见式（３）和（４）］决定，故计算的水汽、总水物质通量

散度降水率与凝结函数降水率［参见式（２）和（６）］具
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有相近的垂直运动机制。

１．２　层结不稳定能量与理想对流可降水量

大气存在所谓的“条件不稳定”气块，可因气块

（设其所在气压高度为狆）的层结不稳定能量（犈狆）释

放，而造成该气块的上升运动与对流降水。因：

犈狆 ＝犚ｄ∫
狆

狆狋

（犜狏－犜狏）ｄｌｎ狆 （７）

式中，犜狏 是气块（湿绝热上升运动）状态曲线上的虚

温，而犜狏 是环境大气虚温，犚ｄ 是干空气比气体常

数。则求取整个气柱的层结不稳定“正”能量（犈）为

（因水汽主要存在于中低层，故实际积分气压差仅取

狆狊～４００ｈＰａ）：

犈＝∫
狆狊

４００
犈狆
ｄ狆
犵
≥０　　（犈狆 ≥０） （８）

　　这里，还可以定义与气块层结不稳定能量犈狆

相对应的理想对流可降水量（犎犲）为：

犎犲 ＝∫
狆狊

４００
δ（狇－狇狊）

ｄ狆
犵

（９）

式中，狇狊为气块在上升运动状态曲线上的饱和比湿，

狇为其初值，则狇－狇狊＞０。且式（９）诊断计算是在犈狆

＞０并理想释放条件下，才相应取δ＝１，否则取δ＝

０。显然，式（９）对流可降水量犎犲，只是式（１）可降水

量犎狇 中的一部分。

同理，可以诊断计算总水物质的对流可降水量，

它也是总水物质中的一部分。

１．３　水汽通量和水汽权重平均风速

降水发生时的水汽输送，一般用水汽通量（犙狇）

描述（设犞 为气块水平全风速）：

犙狇 ＝∫
狆狊

狆０

犞狇ｄ狇 （１０）

　　从而还可以定义［参见式（１）和（１０）］气柱的水

汽权重平均风速（犞狇）：

犞狇 ＝
犙狇
犎狇

（１１）

　　因大部分水汽存在于大气低层，故犞狇 实际反映

所谓的“低空（湿）急流”。例如，当犞狇＞８（１２）ｍ·

ｓ－１，即可判定为湿急流（核）。

１．４　垂直运动与降水

大尺度天气系统（如高空槽、高原槽、季风槽）造

成的缓慢爬升运动，可以是稳定性弱降水、或是强降

水来临之前转“多云”的云水、云冰形成物理机制；而

天气系统（如西南涡、切变线、低空急流）风场造成的

中、小尺度垂直运动，才是模式大气显式降水、或者

是启动层结不稳定能量释放与积云对流参数化降水

的物理机制。显然，大尺度天气系统是中、小尺度垂

直运动的背景场。

凝结函数降水率场是通过风场与散度场（及地

形）先求垂直运动，再由凝结函数与垂直速度予以求

得，它适当反映不同尺度天气系统中的垂直运动，具

有风场中尺度特征，并描述降水运动的波动性，故凝

结函数降水率能够解释中尺度雨团的显式降水物理

成因。

水汽通量散度降水率场，默认风场辐合（辐散）

即存在上升（下沉）运动，并且在饱和气层里形成

“正”（“负”）降水率；同理，云水、云冰、雨水通量散度

分别是它们的密度发生正（负）变化，从而造成它们

的“正”（“负”）碰并增长或混合碰并增长，并且形成

云水、云冰、雨水通量散度“正”（“负”）降水率。因

此，水汽及云水、云冰、雨水通量散度可以叠加，其

中，各种液态、固态水物质的通量散度“正”降水率，

可解释为大量云滴、冰晶、霰粒等，其在饱和对流云

中因密度增加而迅速碰并增长为雨滴。

总之，垂直运动为降水之所必须。中尺度雨团

既是在多尺度天气系统中发生，并且还是在有层结

不稳定能量与凝结潜热释放，产生“对流运动”和“次

级环流”，从而具有自增强机制，是在多尺度垂直运

动的动态平衡中发展与消亡。

２　华南—江南持续暴雨大尺度水汽场

特征

２．１　大尺度环流背景

２０１０年６月华南—江南大部及江南南部的降

水偏多３成至１倍。该月５００ｈＰａ平均环流特征

是：东亚中高纬度锋区及冷空气活动偏弱，东半球

４０°～６０°Ｎ为位势高度正距平区，而“青藏高原—西

南地区—长江流域”为东西走向负距平区，表明在我

国的低纬带不断存在低值系统东移，西太平洋副热

带高压偏强偏西，平均西脊点在１１０°Ｅ，有利于华南

和江南出现持续性暴雨。

２．２　华南—江南暴雨大尺度水汽场诊断分析

利用国家气象中心提供Ｔ６３９逐日分析０２、０８、

１２　第１期　　　　　　辜旭赞等：一次华南—江南持续暴雨的大尺度水汽场和中尺度特大暴雨模拟诊断分析　　　　　　　



１４和２０时（北京时，以下同）１°×１°压、温、湿、风资

料，对２０１０年６月７—９、１３—１８和１８—２２日华

南—江南持续性暴雨过程作诊断计算与分析表明，

孟加拉湾和南海都是华南—江南持续性暴雨重要水

汽源地，但南海水汽输送对于华南—江南暴雨更为

直接，表现为每一次暴雨过程，都是季风槽带来孟加

拉湾和南海上空的充沛水汽，即有可降水量的大值

区（５０～６０ｍｍ）登陆并向北漂移（以上图略）。

在整个华南—江南持续性降水时期，因大尺度

天气系统（如高空槽、高原槽）“静力”上升运动造成

的凝结函数降水率（犐犳）一般都小于１×１０
－２ ｍｍ·

ｈ－１，在暴雨区的最大值也仅达到３×１０－２ｍｍ·ｈ－１

（图略）；而按１°×１°分辨率风场诊断计算的上升运

动及造成的凝结函数降水率（犐犳），一般能达到０～５

ｍｍ·ｈ－１，其在暴雨区也只能达到５～１５ｍｍ·ｈ
－１

或稍大，表明它更多、更广地只是形成了降水上游区

的大范围（云水、云冰）波状云系（图１ａ），以此成为

更加有效的水物质通量；同时计算的水汽通量散度

降水率犐狇 与犐犳 量级相当，即是它们的大小和范围

相当接近（图１ｂ），但它们不会相等。

以上诊断分析还表明，虽然高空槽前暖湿气流

整体处于大尺度辐合抬升状态，但只有在“西南涡—

切变线”天气系统上升运动区，才出现中、小尺度暴

雨雨带和雨团。那么，６月１８—２２日特大暴雨的天

气学成因，有待于作中尺度数值模拟与降水运动诊

断分析。

图１　２０１０年６月１９日０８时（ａ）凝结函数降水率场和

（ｂ）水汽通量散度降水率场（单位：ｍｍ·ｈ－１）

Ｆｉｇ．１　（ａ）Ｃｏｎｄｅｎｓａｔｉｏｎｆｕｎｃｔｉｏｎｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｒａｔｅａｎｄ（ｂ）ｍｏｉｓｔｕｒｅｆｌｕｘｄｉｖｅｒｇｅｎｃｅ

ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｒａｔｅ（ｕｎｉｔ：ｍｍ·ｈ
－１）ａｔ０８：００ＢＴ１９Ｊｕｎｅ２０１０

３　特大暴雨中尺度数值模拟

３．１　模拟方案

ＷＲＦ（ＷｅａｔｈｅｒＲｅｓｅａｒｃｈａｎｄＦｏｒｅｃａｓｔｉｎｇ）中

尺度数值模式系统是美国多个部门联合开发的新一

代细网格中尺度预报模式和同化系统。模式设计为

非静力动力框架，水平分辨率可达到１～１０ｋｍ。本

文模拟采用了地形追随静力气压（质量）欧拉坐标、

水平ＡｒａｋａｗａＣ格式与双向嵌套等。

采用 ＷＲＦ模式（ＷＲＦｖ３．４．１版本），用 Ｔ６３９

资料做初边场，对华南—江南持续暴雨过程中发生

在江南南部的最强一次暴雨过程作数值模拟，模拟

时间是６月１９日０２时至２０日１４时，积分３６ｈ。

模拟区域网格结构采用三重嵌套：ＤＯＭ１、ＤＯＭ２和

ＤＯＭ３，模拟区域中心设在（２８°Ｎ、１１７°Ｅ），水平分辨

率（格距）分别为３６、１２和４ｋｍ，格点数分别为２０１

×２０１、１８７×１８７和１８７×１８７，垂直分层均为３５层，

时间步长分别为１２０、４０和１２．３３ｓ。ＤＯＭ１和

ＤＯＭ２区域采用Ｆｅｒｒｉｅｒ（ｎｅｗＥｔａ）云微物理方案和

ＢｅｔｔｓＭｉｌｌｅｒＪａｎｊｉｃ积云对流参数化方案的混合降

水方案；ＤＯＭ３区域采用Ｆｅｒｒｉｅｒ云微物理显式降

水方案。并均采用 Ｄｕｄｈｉａ云辐射短波辐射方案，

ｒｒｍｍ长波辐射方案，ＹＳＵ边界层方案和热量扩散

陆面过程方案等。

３．２　模拟检验

６月１８—２２日，华南—江南暴雨逐渐北移，江

南大部及广西出现大到暴雨，其中江西中北部、湖南

中北部和福建中北部出现大暴雨到特大暴雨。

ＤＯＭ１、ＤＯＭ２、ＤＯＭ３基本模拟出“高空槽（引

导）、西南涡（东移）、切变线（随冷空气南压）、低空急

流（湿空气辐合）”强降雨过程和发生在湖南、江西和

福建的“左”、“中”、“右”三个中尺度暴雨中心

（ＤＯＭ３参见图２ａ和２ｂ），其模拟降水量一般在１５０
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～３００ｍｍ。实况强降雨主要集中在江西中部至福

建北部，对应于“中”、“右”模拟暴雨中心，对应实况

降水量一般在２５０～４００ｍｍ。例如在１９日０８时至

２０日０８时的２４ｈ降水量，江西进贤３２９ｍｍ、东乡

３２８ｍｍ、余江３２１ｍｍ、资溪３１８ｍｍ、南昌２７８

ｍｍ、福建武夷山３２４ｍｍ、光泽２６８ｍｍ、湖南汨罗

１９６ｍｍ、平江１７５ｍｍ。参见图２ｃ和２ｄ，在１９日

１２—１３时的１ｈ降水量，江西余江５８．４ｍｍ、进贤

４９．７ｍｍ、修水４１．９ ｍｍ、南昌 ４０．９ ｍｍ、东乡

３８．３ｍｍ，而ＤＯＭ３的１ｈ模拟降水量在江西中部

也有一个暴雨中心，且模拟降水量与实况较为接近，

但模拟暴雨中心的平均位置较实况偏南约２０～

３０ｋｍ。

图２　２０１０年６月１９日０８时至２０日０８时２４ｈ降水量：（ａ）实况，（ｂ）ＤＯＭ３模拟降水量；

１９日１２—１３时１ｈ降水量：（ｃ）实况，（ｄ）ＤＯＭ３模拟降水量 （单位：ｍｍ）

Ｆｉｇ．２　Ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｉｎ２４ｈｆｒｏｍ０８：００ＢＴ１９ｔｏ０８：００ＢＴ２０Ｊｕｎｅ２０１０：

（ａ）ｒｅａｌｔｉｍｅ，（ｂ）ｓｉｍｕｌａｔｅｄｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｂｙＤＯＭ３；ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｉｎ１ｈｉｎ１２：００－１３：００ＢＴ

１９Ｊｕｎｅ２０１０：（ｃ）ｒｅａｌｔｉｍｅ，（ｄ）ｓｉｍｕｌａｔｅｄｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｂｙＤＯＭ３（ｕｎｉｔ：ｍｍ）

　　本文对模拟模式大气，作高时空分辨率的降水

运动 诊 断计算与分析，即对 ＤＯＭ１、ＤＯＭ２ 和

ＤＯＭ３的３６ｈ模拟作每小时诊断计算，而对ＤＯＭ３

的１ｈ模拟作每２ｍｉｎ诊断计算，用以分析从α中

尺度（２００～２０００ｋｍ）到β中尺度（２０～２００ｋｍ）到γ

中尺度（２～２０ｋｍ）暴雨雨带和雨团。
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４　特大暴雨中尺度模拟诊断分析

４．１　水汽和总水物质

ＤＯＭ１、ＤＯＭ２和 ＤＯＭ３模拟的可降水量，在

低层切变线α中尺度辐合饱和区一般可以达到６０

～７０ｍｍ（图略），而对应的总水物质（水汽＋云水＋

云冰＋雨水）可降水量在β中尺度至γ中尺度辐合

饱和区可增加达到７０～９０ｍｍ亦或更大（图３ａ），且

辐合高湿区随天气系统移动，表明在高空槽前，可以

有大量云水、云冰聚集到“西南涡—切变线”辐合区

当中；同时，在辐合饱和区的层结不稳定能量可达到

３０～４０Ｊ·ｃｍ
－２（图略），与不稳定能量相对应的对

流可降水量在α中尺度辐合大值区达到４０～６０ｍｍ

（图略），而总水物质对流可降水量在β中尺度至γ

中尺度辐合区增加达到６０～８０ｍｍ（即６～８ｇ·

ｃｍ－２，图３ｂ）。分析表明，模拟“西南涡—切变线”暴

雨一般只发生在总水物质对流可降水量大值区或大

值区轴线下游方。

ＤＯＭ１、ＤＯＭ２和ＤＯＭ３均模拟出切变线南侧

存在的低空湿急流（图略），其水汽通量达到９００～

１２００ｋｇ·ｍ
－１ｓ－１），从而表明，暴雨上游区存在所

谓的“水汽（通量）急流带”，但中尺度暴雨一般只发

生在水汽强辐合区，即只出现在水汽急流轴的下游

方，而不直接出现在水汽急流带上。

图３　ＤＯＭ３模拟２０１０年６月１９日１２时５６分（ａ）总水物质可降水量场，

（ｂ）总水物质对流可降水量场（单位：ｇ·ｃｍ
－２）

Ｆｉｇ．３　Ｔｏｔａｌｐｒｅｃｉｐｉｔａｂｌｅｗａｔｅｒ（ａ），ｔｏｔａｌｐｓｅｕｄｏｃｏｎｖｅｃｔｉｏｎｐｒｅｃｉｐｉｔａｂｌｅｗａｔｅｒ（ｂ）

ａｔ１２：５６ＢＴ１９Ｊｕｎｅ２０１０ｓｉｍｕｌａｔｅｄｂｙＤＯＭ３（ｕｎｉｔ：ｇ·ｃｍ
－２）

４．２　最大可能对流可降水率

由前述对流可降水量（犎犲），可估算一个中尺度

雨团的最大可能对流可降水率。这里，若给出中尺

度（Δ狓）范围，且以前述水汽权重平均风速（犞狇）穿过

Δ狓所需时间，作为重建中尺度高湿区的水汽权重平

均时间（设为犛，犛＝Δ狓／犞狇），则其最大可能对流可

降水率（犐犲）为：

犐犲 ＝
犎犲
犛
＝
犎犲·犞狇
Δ狓

（１１）

　　式（１１）犐犲是在理想过程（充分的上升运动与层

结不稳定能量完全释放）条件下，气柱的对流可降水

量全部作为降水之降水率。例如，设气团的平均对

流可降水量为４０～８０ｍｍ，其水汽权重平均风速为

８～１２ｍ·ｓ
－１，对应于不同的中尺度雨团Δ狓＝７２、

２４、８ｋｍ（７２、２４、８ｋｍ 分别为 ＤＯＭ１、ＤＯＭ２、

ＤＯＭ３二倍格距），其最大可能对流可降水率分别

为犐犲＝１６～４８，４８～１４４，１４４～４３２ｍｍ·ｈ
－１。显

然，这里是将中尺度暴雨理想地描述为有湿急流

（核）配合、出现在层结不稳定气团当中的理想中尺

度对流雨团。

诊断计算表明，模拟的“西南涡—切变线”特大

暴雨，所估算的β中尺度和γ中尺度暴雨雨团的最

大可能对流可降水率与实况降水在强度（量级）上相

接近，故定性诊断分析中尺度雨团的对流可降水率，

可以释用于雷达临近预报。
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４．３　凝结函数降水率和总水物质通量散度降水率

由ＤＯＭ１、ＤＯＭ２和ＤＯＭ３模拟的凝结函数降

水率场（图４ａ～４ｃ）看出，模式较好地模拟出“高空

槽带动低层弱冷空气活动—冷式切变线南压—西南

涡东移”等不同尺度天气系统演变过程。通过诊断

计算格距分别为３６、１２和４ｋｍ的散度场与垂直运

动，ＤＯＭ１模拟出切变线附近凝结函数降水率为１０

～２０ｍｍ·ｈ
－１的α中尺度雨带，ＤＯＭ２模拟出切变

线辐合饱和区中有凝结函数降水率为１０～３０ｍｍ

·ｈ－１的β中尺度暴雨雨团，ＤＯＭ３更模拟出“瞬

间”凝结函数降水率为３～６ｍｍ·（２ｍｉｎ）
－１（６０～

１８０ｍｍ·ｈ－１）亦或更大的γ中尺度暴雨雨团。

进一步对ＤＯＭ３模拟所作高时空分辨率的诊

断分析表明（图５ａ），经由水平格距为４ｋｍ、垂直分

３５层所描述的风场垂直运动，已经能够模拟出在

８５０ｈＰａ切变线与低空急流之间的暴雨发生区内，

不断有凝结函数降水率为１～６ｍｍ·（２ｍｉｎ）
－１的

γ中尺度雨团形成与演变，它们在传播过程中，或增

强或减弱、或合并或分裂、或新生或消亡，并且其凝

结函数降水率与实况降雨强度（小时降雨量）大致相

近，故本文认为，ＤＯＭ３已“仿真”模拟出中尺度对

流系统（ＭＣＳｓ）及其多个γ中尺度对流单体的活

动。

　　ＤＯＭ１、ＤＯＭ２和ＤＯＭ３模拟的水汽通量散度

降水率场（ＤＯＭ３参见图５ｂ）与对应的凝结函数降

水率场及其演变相似，但比较而言，前者在诊断时刻

（一个时间步长）较准确描述各层的水汽辐合（散）运

图４　ＤＯＭ３模拟２０１０年６月１９日０８时凝结函数降水率场

（ａ）ＤＯＭ１（单位：ｍｍ·ｈ－１），（ｂ）ＤＯＭ２（单位：ｍｍ·ｈ－１），（ｃ）ＤＯＭ３［单位：ｍｍ·（２ｍｉｎ）－１］

Ｆｉｇ．４　Ｃｏｎｄｅｎｓａｔｉｏｎｆｕｎｃｔｉｏｎｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｒａｔｅｆｉｅｌｄｓａｔ０８：００ＢＴ１９Ｊｕｎｅ２０１０ｓｉｍｕｌａｔｅｄｂｙＤＯＭ３

（ａ）ＤＯＭ１（ｕｎｉｔ：ｍｍ·ｈ－１），（ｂ）ＤＯＭ２（ｕｎｉｔ：ｍｍ·ｈ－１），（ｃ）ＤＯＭ３［ｕｎｉｔ：ｍｍ·（２ｍｉｎ）－１］

图５　ＤＯＭ３模拟２０１０年６月１９日１２时５６分（ａ）凝结函数降水率场，

（ｂ）水汽通量散度降水率场和（ｃ）总水物质通量散度降水率场［单位：ｍｍ·（２ｍｉｎ）－１］

Ｆｉｇ．５　（ａ）Ｃｏｎｄｅｎｓａｔｉｏｎｆｕｎｃｔｉｏｎｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｒａｔｅ，（ｂ）ｍｏｉｓｔｕｒｅｆｌｕｘｄｉｖｅｒｇｅｎｃｅ，（ｃ）ｔｏｔａｌｐｒｅｃｉｐｉｔａｂｌｅｗａｔｅｒ

ｆｌｕｘｄｉｖｅｒｇｅｎｃｅａｔ１２：５６ＢＴ１９Ｊｕｎｅ２０１２ｓｉｍｕｌａｔｅｄｂｙＤＯＭ３［ｕｎｉｔ：ｍｍ·（２ｍｉｎ）
－１］

５２　第１期　　　　　　辜旭赞等：一次华南—江南持续暴雨的大尺度水汽场和中尺度特大暴雨模拟诊断分析　　　　　　　



动，后者较准确描述气团温湿状态及整体垂直运动，

经由图５ａ和５ｂ比较，两个降水率虽在模拟中尺度

雨团强度和范围上均较为接近，但在０～１ｍｍ·（２

ｍｉｎ）－１的较弱降水率区有较多的差别，因按连续方

程，诊断计算各层的水汽通量散度场，其辐合或辐散

强度和范围对等，故水汽通量散度降水率场具有较

多虚假的“负”降水区，而凝结函数降水率场是由各

层连贯的垂直运动引起，故而较为真实。

由ＤＯＭ３模拟的总水物质通量散度降水率场

（图５ｃ）看出，因其合理考虑云水、云冰和雨水的密

度变化与碰
!

增长，它们在辐合饱和区雨团（积雨

云）中，其比单纯水汽通量散度降水率要大１～２

ｍｍ·（２ｍｉｎ）－１（３０～６０ｍｍ·ｈ
－１）亦或更大的降

水率。显然，这里的水物质碰
!

增长，造成附加降水

率，是中尺度特大暴雨形成的另一个重要天气学成

因。

４．４　显式降水和积云对流参数化降水

以上诊断分析表明，三重嵌套 ＷＲＦ模式较好

地模拟出“高空槽—西南涡—切变线—低空急流”天

气系统造成在江西、福建和湖南发生的特大暴雨过

程，随着嵌套模式时空分辨率提高，模拟由气团温湿

状态与垂直运动决定的凝结函数降水率，已经逐渐

逼近于模式的显式降水物理过程；而模式大气当中

各种水物质碰
!

增长形成的附加降水率，则可以通

过它们的通量散度予以描述。从而表明，模拟中尺

度暴雨雨团发生、发展的天气学动力因素，应是高时

空分辨率风场（运动方程）及散度场（连续方程），以

及垂直运动与地形（地形决定地面风垂直速度），其

与涡度、位涡度、螺旋度和犙矢量等并无直接关系，

当然，中尺度雨团降雨强度还与气团温湿度（热力学

方程）及气层稳定度（非静力）有关，所以，显式降水

总是难以排除不稳定气层中，可能发生的中、小尺度

垂直对流运动与积云对流参数化降水。

因诊断计算凝结函数降水率的垂直运动，不包

含因层结不稳定能量释放造成的垂直对流运动，后

者是对天气系统垂直运动的必要补充，故凝结函数

降水率只描述与模式时空分辨率相适应的显式降水

部分，而上述估算的最大可能对流可降水率，当属于

隐式降水部分。所以，当模式时空分辨率较低时（如

ＤＯＭ１和ＤＯＭ２），必须要用积云对流参数化描述

降水，即在一个时间步长、一个网格内可以有积云对

流活动，层结不稳定能量及凝结潜热一并得到释放，

同时产生“参数化”降水。即便是在ＤＯＭ３模式大

气中，在其一个时间步长（１２．３３ｓ）和一个网格

（４ｋｍ）内，其“参数化”降水空间越来越小，但仍然

存在因不稳定能量释放而造成的对流运动与“参数

化”降水间隙。同时，模式也未必能完全考虑好复杂

地形对于垂直运动的作用，故模拟中、小尺度对流雨

团及降水，尚待进一步研究。

５　结论与讨论

（１）对２０１０年６月华南－江南持续暴雨作了

Ｔ６３９模式大气的降水运动诊断分析，华南—江南持

续性暴雨的水汽场特征是，因低纬大气系统（季风槽

等）异常活动，造成孟加拉湾和南海上空大尺度水汽

进入大陆，高空槽前大尺度上升运动是低层切变线

中、小尺度雨团形成的背景场，“高空槽—西南涡—

切变线—低空急流”系统在聚集水汽的同时，还聚集

大量的云水和云冰等，它们一起成为更加有效的总

水物质可降水量通量，而暴雨发生在上游区有湿急

流、并且处于风场辐合的总水物质大值区与对流可

降水量大值区。

（２）用 ＷＲＦ中尺度模式模拟６月１９日０２时

至２０日１４时江西、福建和湖南特大暴雨过程，并作

了高时空分辨率三重嵌套模式大气的降水运动诊断

分析，模拟出“高空槽引导—西南涡东移—切变线随

冷空气南压—低空湿急流”造成的α中尺度暴雨雨

带和雨带中的三个β中尺度暴雨中心，以及连续发

生、发展于其中的γ中尺度暴雨雨团（单体）。

（３）诊断分析凝结函数降水率表明，格距为３６

ｋｍ的ＤＯＭ１只模拟出１０～２０ｍｍ·ｈ
－１的切变线

α中尺度雨带，格距为１２ｋｍ的ＤＯＭ２可模拟出１０

～３０ｍｍ·ｈ
－１的β中尺度暴雨中心，而格距为４

ｋｍ的ＤＯＭ３可模拟出２～６ｍｍ·（２ｍｉｎ）
－１亦或

更大降水率的γ中尺度暴雨单体，在江西中北部发

生特大暴雨时，ＤＯＭ３模拟雨团的凝结函数降水率

与实况降雨强度相接近，这表明随模式时空分辨率

提高，模拟的凝结函数降水率逐渐逼近于模式的显

式降水物理过程。

（４）诊断分析总水物质通量散度表明，云水、云

冰通量散度，其物理机制是它们在饱和云团中因密

度变化而发生碰并增长，它们可形成１～２ｍｍ·（２

ｍｉｎ）－１附加降水率，并且应与同时发生的凝结函数

降水率相叠加，一起成为显式降水（率）。
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（５）即使模式水平分辨率达到４ｋｍ、时间步长

达到１２．３３ｓ，其中仍然会有一定做积云对流参数化

降水的空间，即仍然有层结不稳定能量释放、并产生

对流运动与维系中、小尺度对流降水的间隙，但气团

中总水物质守恒，故积云对流参数化只影响局地降

雨时空分布，对降雨总量影响不大。
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