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提　要：基于雷暴发生三要素的雷暴潜势预报思路已被广为接受，文章旨在讨论其在业务预报应用中的一些具体问题，澄清

一些容易混淆的概念。内容包括大气层结不稳定与对流；雷暴触发机制与抬升作用及其与天气系统的关系；如何处理雷暴发

生三要素“足够”的问题；“流型识别”与“配料法”的综合应用等。层结不稳定是雷暴发生三要素之一，也是短时预报分析的重

点，文章讨论了各种中尺度不稳定在雷暴发生中的作用，给出了估计犆犃犘犈值时空演变的着眼点，对位势不稳定和对称不稳

定概念及其判据进行了较深入的讨论。
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引　言

雷暴（ｔｈｕｎｄｅｒｓｔｏｒｍ）泛指深厚湿对流（ｄｅｅｐ

ｍｏｉｓｔｕｒｅｃｏｎｖｅｃｔｉｏｎ，ＤＭＣ），可以不伴有雷电活动

（Ｄｏｓｗｅｌｌ，２００１），也是目前美国学者的习惯用法。

狭义上指伴有雷电活动（测站“闻雷”）的深厚湿对

流，是中国学者的习惯用法。深厚湿对流并不一定

都伴有雷电活动，主要决定于云内垂直速度及可降

冰含量等。中国南方频发的对流暴雨和台风外围对

流降水常不伴有雷电活动。本文所称的雷暴指深厚

湿对流。雷暴的发生（ｃｏｎｖｅｃｔｉｏｎｉｎｉｔｉａｔｉｏｎ）一般用

第４０卷 第４期

２０１４年４月
　　 　　 　　　 　　　

气　　　象

ＭＥＴＥＯＲＯＬＯＧＩＣＡＬＭＯＮＴＨＬＹ
　 　 　　 　　 　　

Ｖｏｌ．４０　Ｎｏ．４

Ａｐｒｉｌ　２０１４

 国家自然科学基金项目（４１００５００２、４１１７５０４３和４１０７５０７８）、国家重点基础研究发展计划项目（２０１３ＣＢ４３０１０３）和中国气象局强对流创

新专家团队项目共同资助

２０１３年９月６日收稿；　２０１４年１月１５日收修定稿

第一作者：王秀明，主要从事强对流短临预报和强对流数值模拟研究．Ｅｍａｉｌ：ｗａｎｇｘｍ＠ｃｍａ．ｇｏｖ．ｃｎ



积云的回波强度达３０～４０ｄＢｚ来界定（Ｗｉｌｓｏｎｅｔ

ａｌ，１９８６；２００６）。Ｄｏｓｗｅｌｌ等（１９９６）总结的雷暴（深

厚湿对流）生成三要素指：（１）环境温度直减率处于

条件不稳定状态，常存在温度直减率近乎干绝热（干

中性）的气层，从而有足够大的正浮力；（２）有足够多

的水汽从而使抬升气块代表的状态曲线与环境温度

曲线相交于自由对流高度（ｌｅｖｅｌｏｆｆｒｅｅｃｏｎｖｅｔｉｏｎ，

ＬＦＣ）；（３）具有使气块达到ＬＦＣ的抬升机制，简称

静力不稳定、水汽和抬升三要素。从气块理论的角

度简而言之，雷暴产生的核心问题是“气块”能否被

抬升到自由对流高度，自由对流高度以上是否有足

够多的正浮力。实质上是两个条件：足够大的正浮

力，不太大的对流抑制（ｃｏｎｖｅｃｔｉｏｎｉｎｈｉｂｉｔｅｎｅｒｇｙ，

ＣＩＮ），同时有足够强的抬升克服对流抑制。为了

使各要素相对独立演变，各构成要素应尽量取相互

独立的基本气象要素（Ｄｏｓｗｅｌｌｅｔａｌ，１９９６），因此将

影响浮力的温度直减率、低层水汽和触发机制分别

考虑。三要素叠置区为雷暴发生区。除雷暴生成三

要素外，水平风垂直切变大小决定雷暴的组织程度

（Ｗｅｉｓｍａｎｅｔａｌ，１９８２）和生命史长短。在具备雷暴

发生三要素的基础上，若环境层结非常不稳定且还

有强风垂直切变则考虑灾害性强对流天气产生的可

能性，因此实际预报业务工作中考虑的是四要素（张

涛等，２０１３）。基于雷暴／强对流产生基本条件（要

素）的预报思路俗称“配料法”（Ｄｏｓｗｅｌｌｅｔａｌ，１９９６；

俞小鼎，２０１１），是中尺度天气分析业务技术的理论

基础（张涛等，２０１３）。基于构成要素的“配料法”由

来已久，早在１９８０年陶诗言（１９８０）就提出了基于暴

雨产生的基本条件进行暴雨预报的思路。随着我国

雷暴短临预报开展，雷暴生成三要素已被广泛接受，

以“配料法”为思路的雷暴产生环境条件的分析和研

究工作逐渐增多（张小玲等，２０１０；吴蓁等，２０１１；张

涛等，２０１２）；基于“配料法”的强对流天气环境条件

分析业务也已日趋成熟（张小玲等，２０１２；张涛等，

２０１３）。“配料法”能够化繁为简，使预报思路的物理

概念清晰，帮助预报员锁定雷暴潜势预报的关键条

件并快速从海量预报产品中提取关键信息。

Ｄｏｓｗｅｌｌ等（１９９６）针对流型识别法的局限性而

提出的暴洪等对流性天气的预报思路，并不是一项

具体的预报技术（俞小鼎，２０１１），在业务预报中基于

“配料法”进行雷暴发生预报（又常被称为雷暴潜势

预报）面临一些具体问题，如：（１）是否强对流过程常

常发生在位势不稳定的情况下；（２）条件不稳定与位

势不稳定（即对流不稳定）的区别与联系；（３）其他不

稳定如对称不稳定等对雷暴发生的作用如何？（４）

雷暴的“抬升”与“触发”是否等同？（５）雷暴是否可

以由高空槽等天气尺度系统“触发”？（６）ＣＩＮ是衡

量触发雷暴所需抬升强度的物理量，是否对流抑制

为零则雷暴发生？是否当天最高温度能达到对流温

度就意味着雷暴发生？（７）雷暴发生三要素“足够”

是一个比较模糊的概念，业务应用中如何衡量？有

必要对这些问题进行一番探讨，对一些重要的基本

概念进行澄清。

１　大气不稳定与对流

为了使雷暴构成三要素相互独立，Ｄｏｓｗｅｌｌ等

（１９９６）提出的静力不稳定（Ｉｎｓａｂｉｌｉｔｙ）仅指温度层结

处于条件不稳定状态，似乎是一个独立要素。实际

上温度直减率介于干湿绝热递减率之间的条件不稳

定状态是否具有正浮力取决于低层水汽含量，即条

件不稳定实际上是与水汽相关的，也就是说三要素

只能是尽量相互独立，完全相互独立不可能。

１．１　静力不稳定及其判据

雷暴发生的不稳定本质上是基于气块理论的浮

力不稳定。浮力不稳定又称为重力不稳定或静力不

稳定。静力不稳定包括绝对不稳定、条件性不稳定，

其判据见表１。绝对不稳定不考虑水汽相变，实际

上是干空气绝对不稳定的简称。绝对不稳定通常仅

出现在相对干的近地层，由地面向上的强感热通量

维持，这种情况一般出现在我国西部高原地区。如

图１所示，犜ｌｏｇ狆图上的绝对不稳定气层气块受

扰动后上升无阻力。而中空的绝对不稳定一旦出现

表１　重力／浮力不稳定判据

犜犪犫犾犲１　犜犺犲犮狉犻狋犲狉犻狅狀犳狅狉犵狉犪狏犻狋狔犻狀狊狋犪犫犻犾犻狋狔

绝对不稳定 条件不稳定（ＣＩ）
位势不稳定（ＰＩ）

条件不稳定的ＰＩ 条件稳定的ＰＩ

γ＜γｄ γｓ＜γ＜γｄ或θｓｅ／狕＜０ θｓｅ／狕＜０且θｓｅ／狕＜０ θｓｅ／狕＜０且θｓｅ／狕＞０

　　　　注：θｓｅ指饱和假相当位温，θｓｅ假相当位温，γｄ，γｓ分别表示干、湿绝热递减率。
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图１　２００９年９月２０日沱沱河

站斜犜ｌｏｇ狆图探空分析

Ｆｉｇ．１　Ｓｋｅｗ犜ｌｏｇ狆ｓｏｕｎｄｉｎｇａｎａｌｙｓｉｓｏｆＴｕｏｔｕｏ

ＲｉｖｅｒＳｔａｔｉｏｎａｔ２０：００ＢＴ２０Ｓｅｐｔｅｍｂｅｒ２００９

马上会出现干对流调整使其恢复到中性状态（干绝

热层结）。因此仅由绝对不稳定产生的雷暴几乎没

有。干绝热层结或低层超绝热层结有时会产生尘卷

或为沙尘暴的起沙机制。条件不稳定（ｃｏｎｄｉｔｉｏｎａｌ

ｉｎｓｔａｂｉｌｉｔｙ，ＣＩ），严格说是条件性静力不稳定的简

称，指大气状态是有条件的不稳定状态，如果抬升的

是未饱和湿空气或干空气，气层稳定；抬升气块为饱

和湿空气则不稳定，因此条件不稳定不仅与温度层

结有关，同时与低层水汽含量关系密切，需要指出，

被抬升的气块初始状态是饱和的，而不是抬升后达

到饱和。条件不稳定具体判据见表１，需要指出，条

件不稳定的判据为θ

ｓｅ／狕＜０而不是θｓｅ／狕＜０，

前者为饱和假相当位温（θｓｅ）随高度减小而后者为

假相当位温（θｓｅ）随高度减小。Ｈｏｌｔｏｎ（１９７２）给出

的判据为：饱和气块的条件不稳定判据为相当位温

随高度减小，强调不仅要求相当位温随高度减小，而

且需要低层辐合强迫空气抬升使大气达到饱和。如

图２ａ所示，７４３ｈＰａ以下气层θｓｅ／狕＜０，处于条件

不稳定状态，饱和假相当位温θｓｅ指在当前温度廓线

不变情况下，假设空气达到饱和时的假相当位温。

条件不稳定的另外一种判据为，从任意高度的θｓｅ线

出发画一条平行于气压坐标的直线（如图２ａ中粗虚

线所示），与θｓｅ线有交点，则说明条件不稳定，图２ａ

中７４３ｈＰａ以下为条件不稳定气层，而７４３ｈＰａ之

上任意高度两者没有交点，气层条件稳定。与图２ａ

对应的犜ｌｏｇ狆图上（图２ｂ），抬升７４３ｈＰａ以下任意

高度的气团，犆犃犘犈值均不为零，说明条件不稳定，

而抬升 ７４３ｈＰａ之上任意高度的气块则没有

犆犃犘犈，说明条件稳定。显然用图２ａ定性判断条件

不稳定更快，而定量判断正浮力的大小则须用

图２ｂ。Ｓｃｈｕｌｔｚ等（２０００）指出，用温度直减率诊断的

图２　２０１１年４月１７日０８时清远探空大气层结状态分析

（ａ）位温θ假相当位温θｓｅ，饱和假相当位温θｓｅ垂直廓线分析（源自Ｏｏｙａｍａ，１９６９），

（ｂ）斜犜ｌｏｇ狆图探空分析［图中从７４３ｈＰａ抬升的气块（棕红色线）犆犃犘犈为零，从８５０ｈＰａ抬升的气块

（红色虚线：干绝热过程，黑色实线：湿绝热过程）犆犃犘犈大于零］

Ｆｉｇ．２　ＳｃｈｅｍａｔｉｃｓｏｕｎｄｉｎｇａｎｄａｎａｌｙｓｉｓｏｆｓｔａｔｉｃｉｎｓａｂｉｌｉｔｙｆｏｒＱｉｎｇｙｕａｎＳｔａｔｉｏｎａｔ０８：００ＢＴ１７Ａｐｒｉｌ２０１１

（ａ）Ｖｅｔｉｃａｌｐｒｏｆｉｌｅｓｏｆｐｏｔｅｎｔｉａｌｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ，θ，ｐｓｅｕｄｏｅｑｕｉｖａｌｅｎｔｐｏｔｅｎｔｉａｌｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ，θｓｅ，

ａｎｄｓａｔｕｒａｔｉｏｎｐｓｅｕｄｏｅｑｕｉｖａｌｅｎｔｐｏｔｅｎｔｉａｌｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅθ

ｓｅ（Ｏｏｙａｍａ，１９６９）；

（ｂ）ｓｋｅｗ犜ｌｏｇ狆ｓｏｕｎｄｉｎｇａｎａｌｙｓｉｓ，犆犃犘犈ｉｓｚｅｒｏｗｈｅｎａｉｒｍａｓｓｌｉｆｔｅｄｆｒｏｍ７４３ｈＰａ，

犆犃犘犈ｉｓｇｒｅａｔｅｒｔｈａｎｚｅｒｏｗｈｅｎｌｉｆｔｅｄｆｒｏｍ８５０ｈＰａ
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条件不稳定与用对流有效位能（ｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅａｖａｉｌａｂｌｅ

ｐｏｔｅｎｔｉａｌｅｎｅｒｇｙ，ＣＡＰＥ）诊断的条件不稳定不完全

相同，温度直减率介于干湿绝热递减率之间的气层

有可能犆犃犘犈值为零；诊断出犆犃犘犈值大于零的温

度廓线某气层可能绝对稳定（如图２ａ的５３７～５００

ｈＰａ），且由于对流抑制能的存在，Ｓｃｈｕｌｔｚ等（２０００）

认为基于犆犃犘犈界定的条件不稳定最好称为“潜在

不稳定”（ｌａｔｅｎｔｉｎｓｔａｂｉｌｉｔｙ）。由于“潜在不稳定”与

位势不稳定混淆，而条件不稳定的温度层结又存在

不确定性，从能量（犆犃犘犈）角度界定的条件不稳定

更具业务应用价值。有两种物理过程可以使得条件

不稳定转化为现实的不稳定：（１）低层增湿使气层达

到饱和；（２）低层辐合抬升使气块达到自由对流高度

（ＬＦＣ）。

　　静力不稳定基于气块理论，气块理论假设气块

在气层中浮升时气层本身是静止的，这是气块理论

的基本假定。这一假定使得气块理论适宜用来讨论

孤立的局地强风暴，如一般单体风暴、多单体风暴和

超级单体风暴。

１．２　位势不稳定及其判据

位势不稳定（ｐｏｔｅｎｔｉａｌｉｎｓｔａｂｉｌｉｔｙ，ＰＩ，本义为潜

在不稳定，被翻译成位势不稳定）最初被称为对流不

稳定（ｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅｉｎｓｔａｂｉｌｉｔｙ），是一种常被误解的不

稳定，一则不是所有的对流都与ＰＩ直接相关，孤立

雷暴常与ＰＩ无关；二则气层当前状态有可能是条件

稳定的，犆犃犘犈值为零，整层抬升后可使犆犃犘犈 值

大于零（Ｓｃｈｕｌｔｚｅｔａｌ，２０００）。位势不稳定的判据为

θｓｅ／狕＜０（Ｒｏｓｓｂｙ，１９３２），如图２ａ所示６００ｈＰａ以

下为位势不稳定气层。位势不稳定没有规定气层被

抬升前是否稳定（张杰，２００６；Ｍａｒｋｏｗｓｋｉｅｔａｌ，

２０１０），实际上ＰＩ包括了θｓｅ／狕＜０和θ

ｓｅ／狕＞０

两种情况，即包括条件不稳定气层和条件稳定气层

两种情况。寿绍文等（２００３）、陆汉城等（１９９９）和孙

继松等（２０１２）指出位势不稳发生在上干下湿的条件

稳定层结条件下，指的是条件稳定的ＰＩ。这种情况

下，原来条件稳定的层结被整层抬升后抬升变为条

件不稳定。图２ａ给出的７４３～６００ｈＰａ位势不稳定

气层指条件稳定的ＰＩ。地面至７４３ｈＰａ是条件不稳

定的ＰＩ。一般认为位势不稳定发生在上干下湿的

不稳定层结中，实际上只有条件稳定的ＰＩ发生在上

干下湿的情况下（图２ａ），地面到７４３ｈＰａ间的条件

不稳定的ＰＩ气层不存在上层的干层。

条件稳定的ＰＩ转化为现实不稳定需要两个条

件：（１）气层上干下湿差异达到一定程度，θｓｅ垂直递

减率大，使得整层抬升时下层先于上层达到饱和，整

层抬升后温度直减率明显增大；（２）抬升要足够强且

持续足够长的时间，使整层饱和形成层云。低层接

近饱和且存在干层的条件稳定的ＰＩ状态整层抬升

后易变为不稳定层结。如果整层抬升前气层是条件

不稳定的，抬升后仍是条件不稳定状态，只是低层已

经达到饱和，抬升低层气团对流抑制为零，这种情况

被称为湿绝对不稳定（ｍｏｉｓｔａｂｓｏｌｕｔｅｌｙｕｎｓｔａｂｌｅ），

又称为第六种不稳定（Ｂｒｙａｎｅｔａｌ，２０００），最常存在

于中尺度对流系统（ＭＣＳ）附近（环境中而非风暴

内），也可以出现在积层混合云与台风中。ＰＩ抬升

达到的不稳定为湿绝对不稳定。抬升通常由较强的

中尺度系统（非浮力抬升）造成。气块理论假设气块

在气层中浮升时气层本身是静止的。而实际大气中

常会发生整层空气被抬升的情况，因而ＰＩ不适宜用

来诊断基于气块理论的孤立雷暴发生发展，ＰＩ可能

在中尺度雨带形成中起一定作用，也可引发区域性

的强对流天气。在大气为条件稳定时，ＰＩ状态下能

够实现的不稳定多为弱不稳定，一般不会出现强对

流，常为积层混合云降水。国外研究者大多认为ＰＩ

状态下产生雷暴并不常见（Ｍａｒｋｏｗｓｋｉｅｔａｌ，２０１０）。

美国雷暴高发的大平原地区经常处于ＰＩ状态，但

ＰＩ却不是引发该地区雷暴的主要不稳定，因为雷暴

出现前并没有层云出现。我国南方雷雨出现前常出

现持续较长时间的层云，积层混合云造成的暴雨较

为普遍，这种积层混合云型雷雨很可能与ＰＩ有关，

值得深入研究。

１．３　对流有效位能及其订正

对流有效位能是衡量热浮力大小的物理量，它

综合了被抬升气块的水汽和大气温度层结两个要

素，不是一个独立的物理量。犆犃犘犈值对抬升气团

的温湿状况敏感，统计表明（王秀明等，２０１２ｂ）：抬

升气块的温度升高１℃，犆犃犘犈值平均增加２００Ｊ·

ｋｇ
－１；露点增加１℃，犆犃犘犈平均增加５００Ｊ·ｋｇ

－１，

变化范围从０～１０００Ｊ·ｋｇ
－１存在较大变率。环境

探空变化较快，特别是边界层温湿变化显著，而探空

大多一天仅２次，因此业务预报中可分别考虑温度

和水汽因子的影响，通过探空订正估计犆犃犘犈值的

时空演变。对探空可做如下订正：（１）时间订正，基

于模式对边界层以上大气的温度预报是可信的，对
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边界层温湿参量的预报可信度较差（王秀明等，

２０１２ｂ），可用模式预报的自由大气温度廓线倾向修

正观测探空温度廓线，嫁接地面温湿参量的主观预

报来构建预报时刻的探空；（２）空间订正，可用自由

大气处于同一气团的邻近探空嫁接本地边界层温湿

参量构建本地探空；（３）高度订正，业务中一般计算

抬升地面气团的犆犃犘犈值，但实际上雷暴是由哪一

高度的气团抬升形成的是不可知的，为了预测雷暴

发生的可能性，应诊断出最大犆犃犘犈 值，即抬升逆

温层顶气团，更确切地说是抬升低层相当位温最大

的气团。

１．４　对称不稳定

不稳定有多种，且常同时有多种不稳定存在，不

同天气现象和天气系统中起主导作用的不稳定不

同。雷暴潜势分析仅考虑静力不稳定是否足够？其

他不稳定：如对称不稳定、惯性不稳定、ＫＨ不稳定

等，在雷暴短时预报业务分析中是否需要诊断，如何

诊断？惯性不稳定是大气水平运动的不稳定，在中

纬度 地 区 当水平风切变 达 到 每 １００ｋｍ 超 过

１０ｍ·ｓ－１时才有可能产生惯性不稳定，因此通常仅

在急流核附近出现。对于静力稳定大气，由垂直切

变产生的 ＫａｌｖｉｎＨｅｌｍｈｏｌｔｚ不稳定一般产生晴空

湍流、波状云等小尺度现象。条件性对称不稳定被

认为是与锋面相联系的由倾斜对流产生的几十到上

百千米的中尺度雨／雪带直接原因，其产生的环境条

件为：（１）存在强风垂直切变；（２）大气层结近乎饱

和；（３）大气层结处于静力稳定状态但稳定度低，接

近中性层结；（４）一般在锋面附近，对称不稳定层结

之下是锋面逆温稳定层结。与对称不稳定相联系的

中尺度雨带具有以下特征：对流活动一般不强烈，有

时测站可闻雷；回波呈带状排列，与热成风方向（地

转平衡时即风垂直切变方向）近乎平行，有时有多条

雨带平行排列；沿环境风方向移动；空间尺度与对流

不稳定层厚度及等熵面坡度有关，在１０～８０ｋｍ范

围内变化（Ｃｏｌｍａｎ，２０１０）。图３ａ为一次暴雪回波，

回波呈东北—西南向带状排列，与风垂直切变方向

平行，图３ｂ表明，在强降雪处，６００～４００ｈＰａ间饱

和假相当位温等值线坡度比等动量线陡，大气层结

处于条件性对称不稳定状态（ＣＳＩ），可以推测，此次

暴雪过程中，由对称不稳定产生的大气倾斜对流运

动处于主导地位。用等动量面与等位温面坡度诊断

对称不稳定物理意义较清晰。此外，还可用位涡和

等熵面上的绝对涡度诊断。由于对称不稳定一般位

于边界层稳定层结之上，由这种不稳定产生的雷暴

常常被称为“高架雷暴”（Ｃｏｌｍａｎ，１９９０ａ），但并非所

有的高架雷暴都由条件性对称不稳定造成，当逆温

层之上的大气层结为条件不稳定时，高架雷暴为浮

力作用产生的垂直对流。Ｃｏｌｍａｎ（１９９０ｂ）给出的典

型高架雷暴个例逆温层之上大气层结先后经历了条

件不稳定到中性或接近中性的稳定层结再到完全稳

定层结三个阶段，条件性对称不稳定只出现在第二

阶段。Ｍｏｏｒｅ等（２００３）给出的美国２１个由高架雷

暴造成的强降水过程，其边界层冷垫之上的最大对

图３　２００８年１月２７日０８：５７合肥雷达０．５°仰角反射率因子（ａ），

２００８年１月２８日０８时动量（细线，单位：ｍ·ｓ－１）与饱和假相当位温

（粗线，单位：Ｋ）在１１７°Ｅ（通过雷达站）的垂直剖面（ｂ）

（图中虚线包围的区域大致为对称不稳定区，黑色三角为雷达站位置）

Ｆｉｇ．３　Ｔｈｅｒｅｆｌｅｃｔｉｖｉｔｙａｔ０．５°ｅｌｅｖａｔｉｏｎａｔ０８：５７ＢＴ２７Ｊａｎｕａｒｙ２００８

（ａ）ａｎｄｖｅｔｉｃａｌｃｒｏｓｓｓｅｃｔｉｏｎｏｆｍｏｍｅｎｔｕｍａｎｄｓａｔｕｒａｔｉｏｎｐｓｅｕｄｏｅｑｕｉｖａｌｅｎｔ

ｐｏｔｅｎｔｉａｌｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｏｆ１１７°Ｅａｔ０８：００ＢＴ２８Ｊａｎｕａｒｙ２００８（ｂ）
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流有效位能超过１０００Ｊ·ｋｇ
－１，强降水是由冷垫之

上的垂直对流造成的。２０１２年２月２７日傍晚华南

高架雷暴过程（吴乃庚等，２０１３），２７日２０时从逆温

层顶抬升的气团有对流有效位能，抬升指数小于零，

且锋面之上假相当位温随高度减小，均表明逆温层

之上大气层结浮力不稳定，所以这次过程应不是条

件性对称不稳定占主导，而是由冷垫之上的浮力不

稳定产生的垂直对流造成。这次雷暴过程的后期可

能有对称不稳定的作用。一般来说，静力不稳定在

雷暴发生过程中处于支配地位。对称不稳定对我国

雷暴发生影响的大小尚无系统研究，南方持续较长

时间的弱对流降水过程较多，是否由对称不稳定作

用主导值得研究。目前业务预报仍仅考虑用温、湿

廓线诊断的浮力不稳定。

２　抬升触发与对流抑制

“抬升”一词源自英文“ｌｉｆｔｉｎｇ”，即上升运动，可

以是天气尺度系统强迫的１ｃｍ·ｓ－１量级的上升运

动，如准地转ω方程诊断的上升运动；也可以是中

尺度非浮力系统强迫的０．１～１ｍ·ｓ
－１量级的上升

运动。值得一提的是，当静力稳定度较小时，天气尺

度强迫上升也可以达到０．１ｍ·ｓ－１量级。在雷暴

预报中，足够强的抬升指几小时内能将气块抬升到

自由对流高度的上升运动。Ｄｏｓｗｅｌｌ（１９８７）认为天

气尺度的上升运动将气块抬升到自由对流高度一般

需要一天以上，因而常常不足以触发雷暴，雷暴一

般由低层中天气尺度系统触发，如锋面、干线、边界

层辐合线、重力波、地形抬升以及中尺度对流系统产

生的阵风锋等。雷暴可以由以上某一中尺度系统如

地面中尺度涡旋、锋面、倒槽辐合线等（林宗桂等，

２０１１；郑淋淋等，２０１３）直接触发，当某一中尺度系统

不足以触发雷暴时，雷暴在两种以上中尺度边界相

遇处触发，或中尺度边界上叠加更小尺度的扰动触

发（Ｗｉｌｓｏｎｅｔａｌ，１９９８；２０１０；王秀明等，２０１２ａ）。由

于叠加的扰动尺度小，维持的时间短，分析难度大，

有时地面加密观测及高分辨率卫星雷达资料都难以

识别。从雷暴潜势预报的角度，如果存在边界层辐

合线等中尺度边界，在边界附近雷暴被触发的概率

较高，而实际上雷暴只在中尺度边界的某些部位出

现，目前只能靠临近实时监测弥补。雷暴的发生常

常是在水汽和不稳定条件已满足的条件下等待抬升

强迫，因此抬升条件通常是“扣动扳机”的触发条件，

因而抬升条件又被称为抬升触发条件。实际上，“触

发”指使得雷暴发生的最后一个条件，可以是抬升条

件也可以是水汽等其他条件。“抬升”不见得一定是

“触发”，而实际上绝大多数情况下“抬升”又常常是

雷暴“触发”中最后一个满足的条件，这也是“抬升触

发条件”常被放在一起提及的原因。

理论上讲，启动对流所需的抬升强迫大小由对

流抑制决定。与ＣＡＰＥ类似，对流抑制对抬升气团

的温湿很敏感，低层增温增湿使对流抑制显著减小，

特别是增湿，因而犆犐犖 随近地层温湿变化而快速演

变（如图４），抬升气块温度增加，对流抑制减小，当

增至２５．７℃（对流温度）时，对流抑制为零（图中橙

色虚线）；露点温度增加时对流抑制亦减小，图４中

探空 的 露 点 温 度 增 加 １℃，对 流 抑 制 减 小 约

４０Ｊ·ｋｇ
－１。天气尺度的抬升虽不足以去掉对流抑

制，但可以使犆犐犖 减小，图４中低层气层被抬升时，

原温度廓线（蓝色实线）与抬升后的温度廓线（紫色

虚线）所围成的区域即为因气层抬升而减小的对流

抑制。中尺度系统强迫的上升运动使对流抑制减小

更为显著。同时，抬升伴随的辐合使得水汽集中且

湿层增厚，从而减小气块上升过程中的湍流混合。

图４　２０１３年６月１１日０８时北京探空，当温度达到对流

温度（橙色虚线）和地面湿度增加（绿色虚线）时从

地面抬升气块的状态曲线，气层被抬升时

的层结曲线（紫色虚线）示意图

Ｆｉｇ．４　ＣｏｎｖｅｎｔｉｏｎａｌｓｏｕｎｄｉｎｇａｎａｌｙｓｉｓｆｏｒＢｅｉｊｉｎｇａｔ

０８：００ＢＴ１１Ｊｕｎｅ２０１３，ｔｈｅｓｔａｔｅｃｕｒｖｅａｎｄ

ｓｔａｔｉｆｉｃａｔｉｏｎｃｕｒｖｅｗｈｅｎｌｉｆｔｅｄａｉｒｍａｓｓｃｈａｎｇｉｎｇ

ｏｒａｔｍｏｓｐｈｅｒｅｌａｙｅｒｌｉｆｔｉｎｇ（ｃｏｌｏｒｄａｓｈｌｉｎｅ）

　　气块理论没有考虑气块与环境间的湍流混合，

当低层环境相对干时，由于气块与环境间的交换，气

块抬升过程中其水汽含量明显下降，相当位温减小，

抬升凝结高度升高，对流抑制增加（Ｍａｒｋｏｗｓｋｉ，
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２０１０），同时对流有效位能减小。简而言之，气块法

常过高估计犆犃犘犈、低估犆犐犖，当气块法诊断的

犆犐犖 为零时，实际通常大于零。另外，犆犃犘犈 大于

零，对流抑制为零并不等同于雷暴发生，只说明一旦

有抬升扰动雷暴将发生，其扰动可强可弱。需要强

调，这个扰动不是克服犆犐犖 达到自由对流高度的抬

升强迫。

关于雷暴是否可以由高空短波槽等天气尺度系

统触发或者说系统触发存在两种不同的观点：Ｄｏ

ｓｗｅｌｌ（１９８７）指出天气尺度的上升运动不足以触发

雷暴，边界层中尺度抬升通常是雷暴的触发者；预报

员在业务预报中常常看到短波槽等天气系统影响本

区与雷暴发生几乎同步。如２００９年６月３日商丘

致灾雷暴大风过程，正浮力条件具备（大气层结很不

稳定，水 汽 足 够，犆犃犘犈 值 较 大）（王 秀 明 等，

２０１２ｂ），边界层弱辐合线和干线在３日０８时已存

在，而商丘雷暴到１８时前后才触发，此时高空槽从

内蒙古南部移至河北、山西南部一带（图５ａ），雷暴

发生与横槽下摆几乎同步。同样，２０１１年８月９日

１７—２０时导致北京全城大堵车及城铁１３号线停运

的对流暴雨事件是在高空短波槽影响北京地区时出

现的（图５ｂ）。多普勒天气雷达资料分析表明：北京

对流带由北京北部山区雷暴的出流阵风锋触发（图

５ｃ和５ｅ），商丘风暴由晋冀风暴出流阵风锋触发（图

５ｄ和５ｆ），即雷暴的直接触发者为中小尺度系统。

正如预报员看到的，短波槽和商丘、北京雷暴发生之

间有必然联系，而实质上却如Ｄｏｓｗｅｌｌ（１９８７）所言

由中小尺度系统抬升直接触发。在短期预报时段，

影响雷暴发生的中小尺度系统尚未出现，或因边界

层观测资料表现力不够，无法分析出风暴出流、中尺

度边界等雷暴触发系统，预报员通常看不到雷暴触

发的完整图像，看到的是槽影响下雷暴发生（短波槽

前上升运动可以减少对流抑制犆犐犖，增加温度直减

率，有助于低层辐合线触发雷暴）。梅雨锋对流暴雨

雷暴的直接抬升者是中尺度低涡或切变辐合线，但

低涡的加强发展与高空槽直接相关。因此，抬升触

图５　２０１１年８月９日（ａ）和２００９年６月３日（ｂ）２０时５００ｈＰａ观测叠加１８：３０（ａ）和２０：３０（ｂ）红外卫星云图，

北京雷达探测的０．５°反射率因子（ｃ，ｄ）与１．５°径向速度（ｅ，ｆ），９日１６：１２（ｃ，ｅ），３日１８：１２（ｄ，ｆ）

Ｆｉｇ．５　５００ｈＰａｃｏｎｖｅｔｉｎａｌｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎａｔ２０：００ＢＴｏｖｅｒｌａｐｓａｔｅｌｌａｔｅＩＲｉｍａｇｅａｔ１８：３０ＢＴ（ａ）ａｎｄ２０：３０ＢＴ（ｂ）

９Ａｕｇｕｓｔ２０１１（ａ）ａｎｄ３Ｊｕｎｅ２００９（ｂ），ｒｅｆｌｅｃｔｉｖｉｔｙａｔ０．５°ｅｌｅｖａｔｉｏｎ（ｃ，ｄ）ａｎｄｒａｄｉａｌｖｅｌｏｃｉｔｙａｔ１．５°ｅｌｅｖａｔｉｏｎ（ｅ，ｆ）

ｏｆＢｅｉｊｉｎｇＲａｄａｒａｔ１６：１２ＢＴ９Ａｕｇｕｓｔ２０１１（ｃ，ｅ）ａｎｄ１８：１２ＢＴ３Ｊｕｎｅ２００９（ｄ，ｆ）

５９３　第４期　　　　　　　　　　　　　　王秀明等：雷暴潜势预报中几个基本问题的讨论 　　　　　　　　　 　　　　　



发条件，从短期预报的角度，预报的着眼点在短波槽

等天气＼次天气尺度扰动；从短时临近预报的角度，

预报着眼点在边界层辐合线等中尺度系统。另外，

值得一提的是，Ｄｏｓｗｅｌｌ（１９８７；２００１）将天气尺度系

统界定为能用准地转理论解释的天气系统，如气旋、

反气旋等，而预报员习惯将几百千米的短波槽也称

为系统，后者具有中尺度系统的性质，常被称为中间

尺度系统，两者存在明显差异。

３　“配料法”与三要素足够的问题

Ｄｏｓｗｅｌｌ（１９８７）总结的雷暴发生三要素为：低层

或对流层中层足够厚的湿层、存在温度直减率足够

大的气层从而使得犆犃犘犈值足够大、足够大的抬升

使气块从湿层上升到自由对流高度（ＬＦＣ）（Ｄｏ

ｓｗｅｌｌ，１９８７）。三要素均涉及是否“足够”的问题，而

“足够”是一个比较模糊的概念，没有量化，并非指表

征三要素的物理量达到某一阈值就“足够”。以湿度

为例，美国强天气分析手册（Ｃｈａｒｌｉｅｅｔａｌ，１９７９）等

指出地面露点温度小于１３℃、８５０ｈＰａ露点温度低

于６℃、地面附近１０００ｈＰａ水汽混合比小于８ｇ·

ｋｇ
－１一般不会出现雷暴，即使有也仅可能是弱对流

活动，大致可以视为雷暴低层水汽阈值。而在我国

西部内陆干旱区和高原地区，如新疆、山西高原、青

海高原等地，雷暴甚至强对流的低层水汽含量常在

８ｇ·ｋｇ
－１以下，可低至４～６ｇ·ｋｇ

－１。“足够”不是

固定阈值的原因为三要素不可能完全相互独立以及

各地气候背景不同。我国东南部地区暖季水汽充

沛，温度直减率一般较小，低层水汽混合比小于８ｇ

·ｋｇ
－１通常不会有雷暴产生，８ｇ·ｋｇ

－１可以作为暖

季雷暴消空的指标。高原地区暖季中低层温度直减

率大，常接近干绝热递减率（图１所示），４～６ｇ·

ｋｇ
－１水汽混合比足以产生强对流。同样的情况出

现在美国，暖季美国西部雷暴主要由大的温度直减

率为主导：６—７ 月平均温度直减率超过 ８℃·

ｋｍ－１；东部主要由低层充沛的水汽主导：８月低层

平均水汽混合比超１４ｇ·ｋｇ
－１（Ｍａｒｋｏｗｓｋｉｅｔａｌ，

２０１０）。极端强对流往往发生在边缘地带，如：向干

区（中空为温度直减率大值区）伸展的低层湿舌顶部

或中层温度直减率大值区平流接近低层水汽区。综

上：各要素存在地域和季节差异，当温度层结很不稳

定时，对水汽条件及抬升条件要求低；当水汽充沛

时，对温度层结不稳定度要求低，要素变化是独立

的，而其对雷暴发生而言却不是独立的，难以给定各

要素的阈值。

综合了多要素的指数因快速有效而在业务预报

中被广泛采用。如：美国强风暴中心的龙卷超级单

体指数及正在开发的台风外围龙卷超级单体指数能

够快速有效地识别龙卷可能发生的区域，提高预报

时效（Ｈｏｒｉｂａ，２０１２）。当前开发的指数主要诊断静

力不稳定与低层水汽相结合的浮力不稳定，难以包

括抬升条件。以现有的观测资料分辨率定量诊断边

界层抬升强度有难度，且抬升条件常在雷暴发生前

若干小时才出现。美国大气科学研究中心开发的自

动临近预报系统（ＮＣＡＲ Ａｕｔｏｎｏｗｃａｓｔｓｙｓｔｅｍ，

ＡＮＣ）能提供高时空分辨率的临近预报产品（Ｍｕｅｌ

ｌｅｒｅｔａｌ，２００３）。该系统建立在雷达回波气候统

计、机理研究和预报员经验的基础上，用模糊逻辑法

给出各参数的量化指标，并合成一个综合指数诊断

雷暴发生、发展。其思路值得雷暴潜势预报借鉴。

ＡＮＣ系统的独特之处为考虑到边界层辐合线是雷

暴发生的主要抬升机制，采用自动识别结合人工输

入边界层辐合线的方式将抬升因素包含到综合指数

中。综合了水汽、抬升和稳定度三要素的指数比分

别考察某一个或几个指数更快捷。当然，综合指数

不能完全替代要素分析，如同样犓指数大于２８℃，

图６　２０１２年６月１４日０８时综合析图

［５００ｈＰａ风、显著流线（蓝色带箭头线）、等高线

（黑实线）、槽线（棕色线）和温度（红色数字），

７００ｈＰａ冷平流（蓝色虚线），８５０～５００ｈＰａ温度

直减率（橘黄色数字，等值线包围区大于３０℃），

９２５ｈＰａ露点温度（绿色数字）］

Ｆｉｇ．６　Ｃｏｍｐｏｓｉｔｅａｎａｌｙｓｉｓｍａｐａｔ０８：００ＢＴ１４Ｊｕｎｅ２０１２

［５００ｈＰａｗｉｎｄｓｉｇｎｉｆｉｃａｎｔｓｔｒｅａｍｌｉｎｅ（ｂｌｕｅａｒｒｏｗｌｉｎｅ），

ｃｏｎｔｏｕｒ（ｂｌａｃｋｌｉｎｅ），ｔｒｏｕｇｈ（ｂｒｏｗｎｌｉｎｅ）ａｎｄｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ

（ｒｅｄｄｉｇｉｔａｌ），７００ｈＰａｃｏｌｄａｄｖｅｃｔｉｏｎ（ｂｌｕｅｄａｓｈｌｉｎｅ），

８５０－５００ｈＰａｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｌａｐｓｅｒａｔｅ（ｏｒａｎｇｅｄｉｇｉｔａｌ

ａｎｄ３０℃ｌｉｎｅ），９２５ｈＰａｄｅｗｐｏｉｎｔ（ｇｒｅｅｎｄｉｇｉｔａｌ）］
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可以由温度直减率大主导也可以由低层水汽充沛、

湿层深厚主导，因而未来影响指数演变的物理过程

不同，预报着眼点也不同。Ｄｏｓｗｅｌｌ强调各要素之

间相互独立更多的是基于各要素的演变是相互独立

的，从理解雷暴生成物理过程的角度需要分别诊断

各要素，从业务预报角度能帮助预报员锁定、追踪雷

暴发生的决定性要素。ＡＮＣ临近预报系统在实际

业务预报中仍然会显示各独立要素或参数，帮助预

报员分析各要素的变化及影响其变化的物理过程。

需要指出，ＡＮＣ系统在不同的地方应用都需要基于

雷达回波气候统计、机理分析和预报员经验重新调

整参数，实际上反映了雷暴发生要素的地域差异。

４　“流型识别”与“配料法”

传统的“流型识别法”基于大尺度环流型预报雷

暴潜势。基于长期经验积累同时又有一定理论基础

的流型总结能够帮助预报员快速识别出雷暴可能发

生的区域（Ｍａｄｄｏｘｅｔａｌ，１９７９；郝莹等，２００７；郑媛

媛等，２０１１），对大范围雷暴天气有较好的预报能力，

但通常会漏报局地强天气。我国北方地区雷暴产生

时一般有高空短波槽、急流、切变线等影响系统，用

天气型／流型识别法能快速确定雷暴区。但同样的

天气型下有时出现强对流，有时为一般雷暴，有时几

乎没有降水。冷涡槽后型是华北至江淮地区春末夏

初常见的强对流环流型（郝莹等，２０１２；曹治强等，

２０１３），而实际出现的雷暴强度差异较大。图６为安

徽典型的冷涡槽后型环流：５００ｈＰａ短波槽、急流、

中层冷平流，８５０～５００ｈＰａ温度直减率超过３０℃

等。这种流型下常产生雷暴大风、冰雹等强对流天

气（郑媛媛等，２０１１），如２００９年６月３日河南东北

部到安徽北部的区域致灾雷暴大风过程（王秀明等，

２０１２ａ）。２０１３年６月１４日由于低层气团太干，安

徽中北部地面露点温度多在１３℃以下，且湿层浅

薄，９２５ｈＰａ露点温度仅３～６℃，９２５ｈＰａ以上水汽

含量在５ｇ·ｋｇ
－１以下，９２５ｈＰａ以下存在１０℃

（１０ｈＰａ厚度）强逆温，对流抑制强。横槽下摆时，

安徽全境仅岳西山区出现了孤立弱雷暴，其他地区

均无雷暴和降水。我国南方地区特别是华南多暖区

暴雨，常伴有雷暴活动（包澄澜，１９８６；赵玉春等，

２００８；陈翔翔，２０１１），由于降水强度强且降水集中区

域常致灾。北京“７．２１”致灾暴雨亦由暖区暴雨和锋

面降水组成（谌芸等，２０１２；孙军等，２０１２）。研究表

明，华南暴雨的着眼点为包括行星边界层在内的低

层流场和湿度场（包澄澜，１９８６）。华南水汽充沛，湿

层深厚，对流有效位能大且对流抑制很小，边界层中

尺度强迫，如：地面边界层辐合线、地面倒槽、海陆

风、地形环流等易触发雷暴。暖区暴雨很难分析出

自由大气（边界层以上）的影响系统，“流型识别法”

常常失效。除此之外，流型识别法还存在实际天气

形势难以归类和流型似是而非的问题（俞小鼎，

２０１１）。基于雷暴构成要素的“配料法”是雷暴潜势

预报的重要思路。当出现雷暴／强对流天气的流型

时，仍需用“配料法”细致分析温、湿、风参量的分布，

业务预报中先分型后统计物理量阈值是一种快速有

效的预报方法（郑媛媛等，２０１１，张涛等，２０１３）。没

有识别出区域性雷暴发生的典型环流型时，也应基

于“配料法”分析雷暴发生潜势，以免漏报局地强天

气。

５　结　论

本文基于雷暴发生三要素，讨论了中尺度不稳

定与雷暴发生之间的关系；抬升与触发的异同以及

天气系统与雷暴抬升机制之间的关系，澄清了一些

容易混淆的概念，特别是条件不稳定与位势不稳定

的异同及判据。雷暴发生三要素是基于气块理论提

出来的，气块理论适合用来讨论尺度相对小的、相对

孤立的局地风暴，对于尺度较大的中尺度对流系统

（ＭＣＳ）仅考虑基于气块理论的雷暴发生三要素是

不够的。整层抬升的位势不稳定与气块理论讨论问

题的范畴不同，后者假设气层静止不动。天气尺度／

次天气尺度系统强迫的整层抬升使得温度直减率增

大，对流抑制减小，一般情况下不是雷暴的直接触发

者。使ＰＩ转化为现实的不稳定的抬升主要由中尺

度系统强迫。另外，气块理论不考虑气块与环境间

的交换，同时假设环境气层静止，而实际上气块与环

境之间不存在任何界面；空气是连续介质，气块运动

必然会影响其周围环境气层，实际雷暴发生概率低

于基于气块理论的诊断分析。基于“配料法”的中尺

度天气分析业务技术实际上常常仅诊断大气热力结

构，即层结和水汽条件，难以诊断抬升条件，因此对

区域性雷暴天气空报率较高。另一方面，边界层辐

合线、地形抬升、干线等中尺度系统能迅速而显著地

改变局地环境，受资料分辨率及数值预报能力限制，

这种快速变化的局地环境常无法诊断，一些局地强
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风暴易漏报。

雷暴发生三要素若不给定阈值无法在业务预报

中应用，而阈值随区域、季节和天气型而在较大范围

内变化。Ｄｏｓｗｅｌｌ提出的雷暴三要素“足够（ｅ

ｎｏｕｇｈ）”需要设定阈值或依据经验定性判断，而他

并没有提出如何确定这些阈值的具体方法，因此主

要给出的是雷暴潜势预报思路。通过建立在季节、

区域和天气型分类基础上的综合物理量阈值或可满

足业务需要。参考 ＮＣＡＲ建立自动临近预报系统

的思路，在预报经验总结、案例统计和机理研究基础

上，用模糊逻辑法给出综合量化指标或许是雷暴短

时业务预报应用“配料法”的发展方向。雷暴发生要

素分析只解决了深厚湿对流是否可能出现的问题，

至于雷暴持续多长时间、强度及组织程度如何有待

进一步讨论。总的来说取决于两方面因素：一方面

是风暴的组织程度，另一方面是中尺度抬升机制。

从风暴的组织结构看，一般雷暴（相对孤立的、持续

时间短的弱雷暴）与强对流（产生灾害性天气的持续

较长时间的雷暴）的区别为：强烈的上升运动、强烈

的下沉运动或强烈的旋转，其对环境的要求为环境

正＼负热浮力大，环境风垂直切变大等。有组织的强

对流风暴是其与环境间正反馈相互作用的结果，如：

中纬度地区积云对流（深厚者为雷暴）与中尺度抬升

机制间的相互作用常是风暴长生命史的原因：边界

层辐合线、干线等中尺度抬升系统提供雷暴发生发

展所需的暖湿空气，雷暴发展使得低空急流、边界层

辐合等中尺度抬升系统增强，辐合抬升增强使雷暴

更强烈发展，类似热带风暴发展的ＣＩＳＫ机制。暖

区暴雨因其降水强度强且集中而常造成暴洪，实际

上暖区降水更多的是一般的阵性降水，两者的区别

在于造成暴雨的中尺度对流系统是否为有组织的长

生命风暴，积云对流发展处有没有较强的中尺度抬

升系统，这也是美国强天气中心（ＳＰＣ）中尺度讨论

（ｍｅｓｏｓｃａｌｅｄｉｓｃｕｓｓｉｏｎｓ）的主要内容之一。另外中

尺度对流系统（ＭＣＳ）产生的冷池也是强对流风暴

的组织者，与冷池相伴的阵风锋不断触发雷暴使得

雷暴生命史持久。

参考文献

包澄澜．１９８６．华南前汛期暴雨研究的进展．海洋学报，８（１）：３１４０．

曹治强，王新．２０１３．与强对流相联系的云系特征和天气背景．应用气

象学报，２４（３）：３６５３７２．

陈翔翔．２０１１．２０００—２００９年５、６月华南暖区暴雨形成系统统计分

析及数值模拟研究．南京：南京信息工程大学．

谌芸，孙军，徐臖，等．２０１２．北京７２１特大暴雨极端性分析及思考

（一）观测分析及思考．气象，３８（１０）：１２５５１２６６．

郝莹，姚叶青，陈焱，等．２００７．基于对流参数的雷暴潜势预报研究．气

象，３３（１）：５１５６．

郝莹，姚叶青，郑媛媛，等．２０１２．短时强降水的多尺度分析及临近预

警，气象，２８（８）：９０３９１２．

林宗桂，林开平，李耀先，等．２０１１．一个高空槽前中尺度对流系统发

生发展过程和机制研究．气象学报，２０１１（５）：７７０７８１．

陆汉城，杨国祥．１９９９．中尺度天气原理和预报．北京：气象出版社，

４３４４．

寿绍文，励申申，姚秀萍．２００３．中尺度气象学．北京：气象出版社，

１４３１４４．

孙继松，陶祖钰．２０１２．强对流天气分析与预报中的若干基本问题．气

象，３８（２）：１６４１７３．

孙军，谌芸，杨舒楠，等．２０１２．北京７２１特大暴雨极端性分析及思考

（二）极端性降水成因初探及思考．气象，３８（１０）：１２６７１２７７．

陶诗言．１９８０．中国之暴雨．北京：科学出版社．

王秀明，俞小鼎，周小刚，等．２０１２ａ．“６．３”区域致灾雷暴大风形成及

维持原因分析．高原气象，３１（２）：５０４５１４．

王秀明，俞小鼎，朱禾．２０１２ｂ．ＮＣＥＰ再分析资料在强对流环境分析

中的应用．应用气象学报，２３（２）：１３９１４６．

吴乃庚，林良勋，冯业荣，等．２０１３．２０１２年初春华南“高架雷暴”天气

过程成因分析．气象，３９（４）：４１０４１７．

吴蓁，俞小鼎，席世平，等．２０１１．基于“配料法”的“０８．０６．０３”河南强

对流天气分析．气象，３７（１）：４８５８．

俞小鼎．２０１１．基于构成要素的预报方法———配料法．气象，３７（８）：

９１３９１８．

张杰．２００６．中小尺度天气学．北京：气象出版社，３５３９．

张涛，方罛，朱文剑，等．２０１２．２０１１年４月１７日广东强对流天气过

程分析．气象，３８（７）：８１４８１８．

张涛，蓝渝，毛冬艳，等．２０１３．国家级中尺度天气分析业务技术进展

Ⅰ：对流天气环境场分析业务技术规范的改进与产品集成系统

支撑技术．气象，３９（７）：８９４９００．

张小玲，谌芸，张涛，等．２０１２．对流天气预报中的环境场条件分析．气

象学报，７０（４）：６４２６５４．

张小玲，陶诗言，孙建华．２０１０．基于“配料”的暴雨预报．大气科学，３４

（４）：７５４７６６．

赵玉春，李泽椿，肖子牛．２００８．华南锋面与暖区暴雨个例对比分析．

气象科技，３６（１）：４７５４．

郑淋淋，孙建华．２０１３．干、湿环境下中尺度对流系统发生的环流背景

和地面特征分析．大气科学，３７（４）：８９１９０４．

郑媛媛，姚晨，郝莹，等．２０１１．不同类型大尺度环流背景下强对流天

气的短时临近预报预警研究．气象，３７（７）：７９５８０１．

ＢｒｙａｎＧ，ＦｒｉｔｓｃｈＪＭ．２０００．Ｍｏｉｓｔａｂｓｏｌｕｔｅｉｎｓｔａｂｉｌｉｔｙ：Ｔｈｅｓｉｘｔｈ

ｓｔａｔｉｃｓｔａｂｉｌｉｔｙｓｔａｔｅ．ＢｕｌｌＡｍｅｒＭｅｔｅｏｒＳｏｃ，８１（６）：１２０７１２３０．

ＣｈａｒｌｉｅＡＣ．１９７９．ＴｒａｉｎｉｎｇＧｕｉｄｅｆｏｒｓｅｖｅｒｅｗｅａｔｈｅｒｆｏｒｅｃａｓｔｅｒｓ．

ＵｎｉｔｅｄＳｔａｔｅｓＡｉｒＦｏｒｃｅ；ａｉｒｗｅａｔｈｅｒｓｅｒｖｉｃｅ（Ｍａｃ）ａｉｒｆｏｒｃｅ

ｇｌｏｂａｌｗｅａｔｈｅｒｃｅｎｔｒａｌ．

ＣｏｌｍａｎＢＲ．１９９０ａ．Ｔｈｕｎｄｅｒｓｔｏｒｍｓａｂｏｖｅｆｒｏｎｔａｌｓｕｒｆａｃｅｓｉｎｅｎｖｉｒ

ｏｎｍｅｎｔｓｗｉｔｈｏｕｔｐｏｓｉｔｉｖｅ犆犃犘犈．ＰａｒｔＩ：Ａｃｌｉｍａｔｏｌｏｇｙ．Ｍｏｎ

ＷｅａＲｅｖ，１１８（５）：１１０３１１２１．

８９３　　　　　　　　　　　　　　　　　　　 　气　　象　　　　　　　　　　　　　　　 　　 　　　第４０卷　



ＣｏｌｍａｎＢ Ｒ．１９９０ｂ．Ｔｈｕｎｄｅｒｓｔｏｒｍｓａｂｏｖｅｆｒｏｎｔａｌｓｕｒｆａｃｅｓｉｎ

ｅｎｖｉｒｏｎｍｅｎｔｓｗｉｔｈｏｕｔｐｏｓｉｔｉｖｅ犆犃犘犈．ＰａｒｔＩＩ：Ｏｒｇａｎｉｚａｔｉｏｎａｎｄ

ｉｎｓｔａｂｉｌｉｔｙｍｅｃｈａｎｉｓｍｓ．ＭｏｎＷｅａＲｅｖ，１１８（５）：１１２３１１４４．

ＣｏｌｍａｎＢＲ．２０１０．ＥｌｅｖａｔｅｄＴｈｕｎｄｅｒｓｔｏｒｍｓ（Ｃｏｎｖｅｃｔｉｏｎ）ａｎｄＣｏｎ

ｄｉｔｉｏｎａｌＳｙｍｍｅｔｒｉｃＩｎｓｔａｂｉｌｉｔｙ．Ｂｅｉｊｉｎｇ：Ｃｈｉｎａ Ｍｅｔｅｏｒｏｌｏｇｉｃａｌ

ＡｄｍｉｎｉｓｔｒａｔｉｏｎＴｒａｉｎｉｎｇＣｅｎｔｒｅｔｒａｉｎｉｎｇｌｅｃｔｕｒｅ．

ＤｏｓｗｅｌｌＣＡ．１９８７．Ｔｈｅｄｉｓｔｉｎｃｔｉｏｎｂｅｔｗｅｅｎｌａｒｇｅｓｃａｌｅａｎｄｍｅ

ｓｏｓｃａｌｅｃｏｎｔｒｉｂｕｔｉｏｎｔｏｓｅｖｅｒｅｃｏｎｖｅｃｔｉｏｎ：Ａｃａｓｅｓｔｕｄｙｅｘａｍ

ｐｌｅ．ＷｅａＦｏｒｅｃａｓｔｉｎｇ，２（１）：３１６．

ＤｏｓｗｅｌｌＣＡ．２００１．Ｓｅｖｅｒｅｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅｓｔｏｒｍｓａｎｏｖｅｒｖｉｅｗ∥Ｄｏｓｗｅｌｌ

ＣＡ．ＭｅｔｅｏｒＭｏｎｏｇｒ，ＡｍｅｒＭｅｔｅｏｒＳｏｃ，Ｂｏｓｔｏｎ，５０：１２．

ＤｏｓｗｅｌｌＣＡ，ＨａｒｏｌｄＥＢ，ＲｏｂｅｒｔＡＭ．１９９６．ＦｌａｓｈＦｌｏｏｄｆｏｒｅｃａｓ

ｔｉｎｇ：Ａｎｉｎｇｒｅｄｉｅｎｔｓｂａｓｅｄｍｅｔｈｏｄｏｌｏｇｙ．ＷｅａＦｏｒｅｃａｓｔｉｎｇ．１１

（４）：５６０５８１．

ＨｏｌｔｏｎＪＲ．１９７２．ＡｎＩｎｔｒｏｄｕｃｔｉｏｎｔｏＤｙｎａｍｉｃＭｅｔｅｏｒｏｌｏｇｙ．Ｎｅｗ

Ｙｏｒｋ：ＡｃａｄｅｍｉｃＰｒｅｓｓ，３１９．

ＨｏｒｉｂａＫ．２０１２．Ｅｎｖｉｒｏｎｍｅｎｔａｌｐａｒａｍｅｔｅｒｓｆｏｒｆｏｒｅｃａｓｔｉｎｇｔｏｒｎａｄｏ

ｏｕｔｂｒｅａｋｏｎｔｈｅｏｕｔｅｒｒａｉｎｂａｎｄｏｆｔｙｐｈｏｏｎ∥ＡｍｅｒＭｅｔＳｏｃ

２６ｔｈＣｏｎｆｅｒｅｎｃｅｏｎＳｅｖｅｒｅＬｏｃａｌＳｔｏｒｍｓ．Ｎａｓｈｖｉｌｌｅ，ＴＮ，２７．

ＭａｄｄｏｘＲＡ，ＣｈａｐｐｅｌＣＦ，ＨｏｘｉｔＬＲ．１９７９．ＳｙｎｏｐｔｉｃａｎｄＭｅｓｏα

ａｓｐｅｃｔｓｏｆｆｌａｓｈｆｌｏｏｄｉｎｇｅｖｅｎｔｓ．ＢｕｌｌＡｍｅｒＭｅｔＳｏｃ，６０（２）：

１１５１２３．

ＭａｒｋｏｗｓｋｉＰ，ＲｉｃｈａｒｄｓｏｎＹ．２０１０．ＭｅｓｏｓｃａｌｅＭｅｔｅｏｒｏｌｏｇｙｉｎＭｉｄ

ｌａｔｉｔｕｔｅｓ．Ｃｈｉｃｈｅｓｔｅｒ，ＷｅｓｔＳｕｓｓｅｘ，ＵＫ：ＷｉｌｅｙＢｌａｃｋｗｅｌｌＰｕｂ

ｌｉｃａｔｉｏｎ，４７：１９２１９５．

ＭｏｏｒｅＪＴ，ＧｌａｓｓＦＨ，ＧｒａｖｅｓＣＥ，ｅｔａｌ．２００３．Ｔｈｅｅｎｖｉｒｏｎｍｅｎｔ

ｏｆｗａｒｍｓｅａｓｏｎｅｌｅｖａｔｅｄｔｈｕｎｄｅｒｓｔｏｒｍｓａｓｓｏｃｉａｔｅｄｗｉｔｈｈｅａｖｙ

ｒａｉｎｆａｌｌｏｖｅｒｔｈｅｃｅｎｔｒａｌＵｎｉｔｅｄＳｔａｔｅｓ．ＷｅａＦｏｒｅｃａｓｔｉｎｇ，１８（５）：

８６１８７８．

ＭｕｅｌｌｅｒＣＫ，ＳａｘｅｎＴ，ＲｏｂｅｒｔｓＲ，ｅｔａｌ．２００３．ＮＣＡＲＡｕｔｏＮｏｗ

ｃａｓｔｓｙｓｔｅｍ．ＷｅａＦｏｒｅｃａｓｔｉｎｇ，１８（４）：５４５５６１．

ＯｏｙａｍａＫ．１９６９．Ｎｕｍｅｒｉｃａｌｓｉｍｕｌａｔｉｏｎｏｆｔｈｅｌｉｆｅｃｙｃｌｅｏｆｔｒｏｐｉｃａｌ

ｃｙｃｌｏｎｅｓ．ＪＡｔｍｏｓＳｃｉ，２６（１）：３４０．

ＲｏｓｓｂｙＣＧ．１９３２．Ｔｈｅｒｍｏｄｙｎａｍｉｃｓａｐｐｌｉｅｄｔｏａｉｒａｎａｌｙｓｉｓ．ＭＩＴ

ＭｅｔｅｏｒｏｌｏｇｉｃａｌＰａｐｅｒｓ，１（３）：３１４８．

ＳｃｈｕｌｔｚＤＭ，ＳｃｈｕｍａｃｈｅｒＰＮ，ＤｏｓｗｅｌｌＣＡＩＩＩ．２０００．ＴｈｅＩｎｔｒｉｃａ

ｃｉｅｓｏｆＩｎｓｔａｂｉｌｉｔｉｅｓ．ＭｏｎＷｅａＲｅｖ，１２８（１２）：４１４３４１４８．

ＷｅｉｓｍａｎＭ Ｌ，ＫｌｅｍｐＪＢ．１９８２．Ｔｈｅｄｅｐｅｎｄｅｎｃｅｏｆｎｕｍｅｒｉｃａｌｌ

ｙｓｉｍｕｌａｔｅｄｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅｓｔｏｒｍｓｉｎｖｅｒｔｉｃａｌｗｉｎｄｓｈｅａｒａｎｄｂｕｏｙａｎ

ｃｙ．ＭｏｎＷｅａＲｅｖ，１１０（６）：５０４５２０．

ＷｉｌｓｏｎＪＷ，ＣｒｏｏｋＮＡ，ＭｕｅｌｌｅｒＣＫ．ｅｔａｌ．１９９８．Ｎｏｗｃａｓｔｉｎｇ

ｔｈｕｎｄｅｒｓｔｏｒｍｓ：Ａｓｔａｔｕｓｒｅｐｏｒｔ．ＢｕｌｌｅｔｉｎｏｆＡＭＳ，７９（１０）：

２０７９２０９９．

ＷｉｌｓｏｎＪＷ，ＦｅｎｇＹｅｒｏｎｇ，ＣｈｅｎＭｉｎ，ｅｔａｌ．２０１０．Ｎｏｗｃａｓｔｉｎｇｃｈａｌ

ｌｅｎｇｅｓｄｕｒｉｎｇｔｈｅＢｅｉｊｉｎｇＯｌｙｍｐｉｃｓ：Ｓｕｃｃｅｓｓｅｓ，ｆａｉｌｕｒｅｓ，ａｎｄ

ｉｍｐｌｉｃａｔｉｏｎｓｆｏｒｆｕｔｕｒｅｎｏｗｃａｓｔｉｎｇｓｙｓｔｅｍｓ．ＷｅａＦｏｒｅｃａｓｔｉｎｇ，２５

（６）：１６９１１７１４．

ＷｉｌｓｏｎＪＷ，ＲｏｂｅｒｔｓＲＤ．２００６．Ｓｕｍｍａｒｙｏｆｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅｓｔｏｒｍｉｎｉｔｉ

ａｔｉｏｎａｎｄｅｖｏｌｕｔｉｏｎｄｕｒｉｎｇＩＨＯＰ：Ｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎａｌａｎｄｍｏｄｅｌｉｎｇ

ｐｅｒｓｐｅｃｔｉｖｅ．ＭｏｎＷｅａＲｅｖ，１３４（１）：２３４７．

ＷｉｌｓｏｎＪＷ，ＳｃｈｒｅｉｂｅｒＷＥ．１９８６．Ｉｎｉｔｉａｔｉｏｎｏｆｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅｓｔｏｒｍｓａｔ

ｒａｄａｒｏｂｓｅｒｖｅｄｂｏｕｎｄａｒｙｌａｙｅｒｃｏｎｖｅｒｇｅｎｃｅｌｉｎｅｓ．Ｍｏｎ Ｗｅａ

Ｒｅｖ，１１４（１２）：２５１６２５３６．

９９３　第４期　　　　　　　　　　　　　　王秀明等：雷暴潜势预报中几个基本问题的讨论 　　　　　　　　　 　　　　　


