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提　要：文章总结了近些年我国学者对阵风锋所开展的相关研究，阐明了阵风锋的空间结构、类型及其特征，探讨了阵风锋

窄带回波的形成机制，提出了阵风锋的主观识别方法，结果表明：从雷达探测资料分析，可将阵风锋分为两类，一类是雷暴母

体静止型阵风锋，一类是雷暴母体运动型阵风锋，而前者还可以进一步分为两个子类型。阵风锋类型不同，阵风锋对雷暴母

体的反馈作用也截然不同。阵风锋窄带回波的形成可概括为两种机制：第一种是大气折射指数梯度脉动导致的布拉格散射

（ＢｒａｇｇＳｃａｔｔｅｒｉｎｇ），第二种是由昆虫对雷达波的粒子散射（ＰａｒｔｉｃｌｅＳｃａｔｔｅｒｉｎｇ）导致。利用阵风锋雷达强度和径向速度回波特

征，可以识别阵风锋的位置和范围，并对其外推做出预报。由于阵风锋是低层大气现象，所以需要应用较低仰角的雷达资料

来识别。利用阵风锋雷达回波特征，配合气象卫星高分辨率可见光云图上呈现的中尺度对流云团和弧状云线的变化，结合地

面中尺度观测网资料，可以综合识别阵风锋的形成、发展和消散。
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引　言

对流风暴中由降水导致的下沉气流将环境较干

的空气夹卷进去，致使降水粒子因蒸发或升华剧烈

降温，进而导致雷暴内下沉气流温度远低于环境温

度，落地时形成冷池，冷池向四周流出的强烈出流的

前缘，称为阵风锋（张培昌等，２００１）。也就是说对流

风暴发展到成熟阶段，其下沉冷性气流作为一股冷

空气，在近地面的底层向外扩散，与单体运动方向前

方或周边的低层暖湿空气交汇而形成边界，称为阵

风锋（ｇｕｓｔｆｒｏｎｔ）（俞小鼎等，２００６ａ）。阵风锋作为

边界层辐合线的一种，又称雷暴的出流边界或外流

边界（ｏｕｔｆｌｏｗｂｏｕｎｄａｒｙ）（Ｗｉｌｓｏｎ等，１９８６；张一平

等，２００５；俞小鼎等，２００６ａ；２０１２）。

根据 Ｗｉｌｓｏｎ等（１９８６）的统计，１９８４年５—８月

科罗拉多州山区的６５３个对流风暴中有７９％是由

雷达观测到的边界层辐合线触发的，在７１％的个例

中，辐合线的相交激发了新生风暴或加强了已经生

成的风暴。Ｗｉｌｓｏｎ等（１９９３；２００６）对边界层辐合

线、对流风暴的触发、组织和生命史等开展了相关的

研究，做出了系统性的总结。以上研究表明阵风锋

作为边界层辐合线的重要种类之一，在雷暴生成、发

展和衰减过程中发挥着重要作用（俞小鼎等，２０１２）。

我国气象工作者也做了许多相关的研究（匡晓燕等，

２００２；丁青兰等，２００９；刁秀广等，２００９；陶岚等，

２００９；唐明晖等，２０１１；刘娟等，２００７；梁爱民等，

２００６；袁子鹏等，２０１１）。由于阵风锋的回波强度较

弱，常规的非相干雷达一般很难探测到，在２０世纪

９０年代以前，预报员即使在工作中偶尔能观测到阵

风锋，但细致的分析并不多（张健宏，２００９）。近些年

随着雷暴大风、短时强降水、冰雹和局地暴雨天气的

频繁致灾，对于短时强对流天气的研究越来越得到

重视，同时要求也越来越精细。作为此类高影响天

气的显著触发者之一———阵风锋，对其总结研究具

有重要的现实意义。本文总结了近些年我国学者对

阵风锋所开展的相关研究，阐明了阵风锋的空间结

构、类型及其特征，探讨了阵风锋窄带回波的形成机

制，提出了阵风锋的主观识别方法，为增进对强对流

天气触发机理的了解及做好短时临近预报预警提供

分析依据。

１　阵风锋的类型与产生机理

１．１　阵风锋形成机制的概念模型

１．１．１　阵风锋的空间结构

雷暴的出流区是降雨云下的蒸发冷却下沉气流

沿地面扩散形成的。图１中，加粗实线是雷暴出流

形成的冷气团和周围暖空气之间的过渡区。箭头是

与阵风锋有关的冷空气流场。该冷空气通常认为是

由于降水的拖曳以及中层干空气的卷入导致雨滴的

剧烈蒸发冷却等综合作用形成的。出流的冷空气与

其前部暖空气的交界面，即为阵风锋的锋面。锋面

后部的出流气流受其前部暖空气的阻挡作用，被迫

向上流动，即形成“出流头”。“出流头”前部在阵风

锋前缘冷空气向外突出，形成“鼻”状，即为“出流

鼻”。“出流头”后部的出流气流上升到一定高度后，

由于密度大而发生沉降，进而形成了“下沉尾流”。

“出流头”后部在冷暖交界面上部，由于出流抬升后

的扰动，形成“湍流尾流”。雷暴出流前方，暖湿空气

被干冷空气抬升至阵风锋之上，时常能形成弧状云

图１　雷暴出流边界和阵风锋垂直结构示意图

（Ｇｏｆｆ，１９７６；Ｗａｋｉｍｏｔｏ，１９８２）

Ｆｉｇ．１　Ｖｅｒｔｉｃａｌｓｔｒｕｃｔｕｒｅｄｉａｇｒａｍｏｆｔｈｕｎｄｅｒｓｔｏｒｍ

ｏｕｔｆｌｏｗｂｏｕｎｄａｒｙａｎｄｇｕｓｔｆｒｏｎｔ

（Ｇｏｆｆ，１９７６；Ｗａｋｉｍｏｔｏ，１９８２）
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（朱乾根等，２００６）。其实弧状云是从俯视图上看阵

风锋呈弧形，通过对“出流头”垂直结构的分析，可以

看出弧状积云线正是阵风锋的位置所在，两者有很

好的对应关系。从垂直结构看，阵风锋上的弧状云

通常称为“架云”或“滚轴云”。

１．１．２　阵风锋的分类及形成机制

从雷达探测资料分析，可将阵风锋分为两类（葛

润生，１９８６），一类是雷暴母体静止型阵风锋，一类是

雷暴母体运动型阵风锋。

雷暴母体静止型阵风锋其雷暴母体移动速度很

慢或呈准静止状态，有两种子类型。第一种子类型

更常见一些，发生在比较弱的垂直风切变条件下，在

其发展后期强烈的垂直下沉气流冲击到地面，并向

雷暴母体底层的外围扩散，当冷空气与周围环境中

的暖空气相遇，暖湿上升气流与下沉干冷空气之间

形成的一个界面，该界面是一个辐合线，形成的窄带

回波。随着窄带回波（阵风锋或出流边界）逐渐远离

雷暴主体，风暴很快减弱、消散（葛润生，１９８６），即这

种类型的雷暴母体静止型阵风锋对雷暴母体有“负

反馈作用”。

Ｗａｋｉｍｏｔｏ（１９８２）将此类阵风锋的形成过程分

为４个阶段：（１）形成阶段：雷暴发展至成熟阶段之

后，内部形成强烈下沉气流，下沉范围与成熟雷暴降

水区基本重合，无阵风锋降水产生（图２ａ）；（２）初期

成熟阶段：在雷暴下方，强烈下沉气流冲击地面，并

向外围扩散，“出流头”相对较高，阵风锋降水产生，

与减弱雷暴降水区连接（图２ｂ）；（３）后期成熟阶段：

冷出流继续向前方推进，“出流头”高度渐渐走低，冷

出流与雷暴母体分离，阵风锋产生降水与进一步减

弱的雷暴母体降水区分离（图２ｃ）；（４）消散阶段：雷

暴母体减弱消散，阵风锋前缘渐行渐远，能量耗散殆

尽，逐渐消散（图２ｄ）。

上述 Ｗａｋｉｍａｔｏ概念模型的一种重要缺陷是假

定阵风锋内夹带有雨滴，因而导致窄带回波。实际

上绝大多数阵风锋在其形成早期都没有降水，而是

由于与阵风锋相联系的辐合线上昆虫浓度相对大一

点（或者像某些学者坚持的折射指数梯度脉动导致

的布拉格散射）而出现窄带回波。后期，如果沿着阵

风锋有雷暴触发，进而形成雷暴线，则会产生明显降

水，不过其形态已经不是所谓窄带回波了。

图２　静止性阵风锋的生命史（Ｗａｋｉｍｏｔｏ，１９８２）

Ｆｉｇ．２　Ｔｈｅｌｉｆｅｃｙｃｌｅｏｆｓｔａｔｉｃｇｕｓｔｆｒｏｎｔ（Ｗａｋｉｍｏｔｏ，１９８２）

　　雷暴母体静止型阵风锋的第二种子类型发生在

明显的深层垂直风切变环境下，只是其平流与传播

大小近乎相当，方向相反，导致雷暴母体停滞不动

（俞小鼎等，２０１２）。不像第一种子类型的雷暴母体

大多结构松散，生命史较短，随着阵风锋逐渐远离，

雷暴主题很快消散。第二种子类型多为多单体强风

暴，结构紧密，生命史较长。俞小鼎等（２００６ｂ）曾分

析过这样的多单体风暴的例子。雷暴母体移动型阵

风锋伴随着快速移动的强雷暴，它的形成过程与强

雷暴的辐散下沉气流和周围环境的作用有关。对于

飑线，其阵风锋往往位于其移动方向的前沿；对于移

动型多单体风暴的阵风锋，其阵风锋位于其移动东

方向前侧（包括左前侧和右前侧）的机遇较大，但也

可以位于其移动方向的任何一侧包括后侧，取决于

环境垂直风切变、雷暴内部结构和雷暴移动方向等

因素。发展型的强雷暴，无论是飑线、多单体风暴还

是超级单体风暴，其主要的出流边界（阵风锋）往往

位于雷暴主体不远处，使得整个对流系统处于一种

动态平衡中（Ｒｏｔｕｎｎｏｅｔａｌ，１９８８）。图３给出了经

典超级单体风暴及其阵风锋的示意图。该强下沉气

流主要是中层干空气被夹卷进入雷暴强降水的拖曳

作用造成的下沉气流区导致降水强烈蒸发而形成，

其向地面周围辐散的过程中，由于雷暴自身是迅速

移动的，使得在雷暴移动前方阵风锋距离雷暴很近，

甚至在雷暴强降水附近（图３：ＵＤ与ＲＦＤ之间的气

流辐合区）；而在与雷暴移动方向的相垂直的方向或

者雷暴移动后方，由于下沉气流的辐散作用，阵风锋

可以与雷暴母体距离较远（图３：ＲＦＤ区阵风锋前缘
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远离雷暴）。运动型阵风锋能不断地将移动前方的

低空暖湿空气抬升，并沿着前侧斜升气流输送到雷

暴中去，使得在该位置的雷暴持续不断的强烈发展，

并在条件具备的情况下，进一步触发新生雷暴发生、

发展（图３：ＵＤ区）。图４给出了与图３中概念模型

类似的２００５年６月１４日夜间徐州ＳＡ型天气雷达

观测到的超级单体风暴阵风锋的例子。

图３　超级单体风暴的低空气流模式

（ＵＤ为上升区，ＦＦＤ为前侧下沉气流区，

ＲＦＤ为后侧下沉气流区；Ｌｅｍｏｎ等，１９７９）

Ｆｉｇ．３　Ｔｈｅｌｏｗａｉｒｆｌｏｗｐａｔｔｅｒｎｏｆｔｈｅｓｕｐｅｒｃｅｌｌｓｔｏｒｍ

（ＵＤｉｓｕｐａｒｅａ，ＦＦＤｉｓｆｒｏｎｔｓｉｎｋｉｎｇａｒｅａ，ＲＦＤｉｓ

ｒｅａｒｓｉｎｋｉｎｇａｒｅａ；Ｌｅｍｏｎｅｔａｌ，１９７９）

　　事实上，雷暴的移动速度在运动过程中绝大多

数不是匀速的。这样，当雷暴移动速度等于或者很

接近其产生的阵风锋推进速度的时候，运动型阵风

锋特征显著，使得在阵风锋距离雷暴很近的地方雷

暴持续强烈发展，并可能触发新生雷暴，即阵风锋对

雷暴母体有正反馈作用；当雷暴移动速度小于其产

生的阵风锋推进速度的时候，其特征类似静止型阵

风锋，由于阵风锋速度相对较快，其前缘与雷暴母体

渐行渐远，在没有其他因素影响的情况下，即使雷暴

母体也在快速移动，但是其自身仍然很快减弱、甚至

消亡，即阵风锋对雷暴母体有负反馈作用。而在阵

风锋的移动前方，在不稳定的大气层结条件下，阵风

锋可以触发新生雷暴或者加强已存雷暴。故判断阵

风锋位置和走势，及其与周围雷暴之间的正（或负）

反馈作用关系，对于判断阵风锋周围雷暴的发生、发

展具有重要意义。

１．２　阵风锋呈现在天气雷达上的窄带回波形成机

理

　　关于阵风锋在雷达上呈现窄带回波的解释主要

有两种：第一种是大气折射指数脉动导致的布拉格

散射（Ｂｒａｇｇｓｃａｔｔｅｒｉｎｇ），第二种是由昆虫对雷达波

的粒子散射（ｐａｒｔｉｃｌｅｓｃａｔｔｅｒｉｎｇ）导致（Ｗｉｌｓｏｎｅｔａｌ，

１９９４）。

葛润生等（２０００）研究了晴空湍流大气对雷达波

的散射，认为大气折射率的变化会对电磁波造成散

射。根据Ｄｏｖｉａｋ等（１９８４）的研究，大气折射率的结

构常数和高度有关，然而实测值变化与研究预期差

距很大，在暖湿气团控制时，低层大气中大气折射率

的结构常数值有较大幅度的增加。这说明在暖湿气

团控制时，大气折射率的增幅变化对电磁波造成散

射进而被雷达所发现的回波主要由低层大气所贡

献。张培昌等（２００１）研究表明，湿度变化对折射指

数影响最大。从低空到高空，一般湿度变小，造成高

空锋区内的折射指数梯度变小，对电磁波的散射能

力减弱，因此到了一定高度以上，就探测不到阵风锋

回波，这同Ｄｏｖｉａｋ等（１９８４）对大气折射率的结构常

数的观测结果是一致的。大气折射指数的变化对水

汽的敏感性超过温度和压力，能更为敏感和更为有

效地估测近地面水汽，多个加密站大气折射指数的

“跃增变化”与阵风锋空间和时间上的影响有较好的

对应关系（席宝珠，２０１１）。黄旋旋等（２００８）研究认

为与大风相联系的窄带回波的产生，是由于冷暖气

团交界面两侧的折射指数的突变，而导致对电磁波

的散射或反射形成雷达回波。马中元等（２００９）研究

表明，这种下沉的干冷空气和环境场的上升暖湿空

气形成一个不连续面（称为雷暴的出流边界或阵风

锋），当这种不连续面达到一定程度时，就会发生大

气折射率的改变，引起电磁波的散射，被雷达所接收

形成窄带回波。然而，按照布拉格散射计算出的散

射回波绝大多数情况下都不超过０ｄＢｚ，即便是极

端情况下也达不到５ｄＢｚ（Ｗｉｌｓｏｎｅｔａｌ，１９９４）。实

际上，大量情况回波都在０和５ｄＢｚ以上，而阵风锋

窄带回波通常在１０～２５ｄＢｚ，所以无法用布拉格散

射来解释。此外，布拉格散射依赖于波长，而实际观

测表明窄带回波强度几乎不依赖于波长（Ｗｉｌｓｏｎ

等，１９９４）。在这种情况下，有的学者提出了昆虫对

雷达波粒子散射的机理。

Ｖａｕｇｈｎ（１９８５）研究表明，从春季到秋季，在世

界上大多数陆地区域距地面１～２ｋｍ范围内的大

气中，昆虫和（或）鸟通常很常见，甚至很丰富。Ｗｉｌ

ｓｏｎ等（１９９４）研究表明，在陆地上，从春季到秋季，

边界层的晴空雷达回波是一种普遍现象，甚至在堪
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萨斯温度低于１０℃的冬季也有发现。而在水面上，

晴空回波却是罕见的。这些关于晴空回波的观点，

与Ｖａｕｇｈｎ（１９８５）总结的昆虫和鸟的活动是一致

的。昆虫密度和雷达穿过部分的有效数据，通常与

所观察到的晴空雷达反射率因子是一致的，其典型

范围是在－５～１０ｄＢｚ，辐合线上最大值不超过２０

～３５ｄＢｚ。从科罗拉多和佛罗里达获得的双波长和

双偏振数据表明，粒子回波在边界层回波中占主要

地位。假定昆虫被模拟成长椭球，并且其分别用Ｓ、

Ｃ和Ｘ波段来测量，均具有不同的雷达反射率因子

值和不同的水平反射率因子。这种理论计算表明，

昆虫垂直方向和水平方向的比是１３，并且与其等

价的球体直径为１０ｍｍ。这种研究进一步支持了

Ｈａｒｄｙ等（１９６９）的研究结论，即昆虫和鸟对晴空雷

达回波在边界层有显著影响。昆虫对回波的一般特

征有基本贡献，而鸟对强烈回波的宽广散射点目标

有更多的影响。昆虫的行为可以反映出温度和边界

层厚度的作用，关于这方面的文章，与晴空雷达回波

的发生和剖面的分析结论也是一致的。随着双偏振

雷达的应用，更进一步证实晴空下阵风锋对应的雷

达窄带回波多数情况下是昆虫和鸟对雷达回波造成

的粒子散射。

目前，第二种机制是国际雷达气象学界普遍接

受的观点，但也不排除第一种机制对晴空很弱回波

产生的贡献。但是，对于我国华中、华南、华东和华

北南部等阵风锋多发区域，以及我国其他有阵风锋

观测的地区，是否真有如此多的飞鸟或昆虫进而造

成散射，还有待于今后双偏振雷达等新技术的国内

应用进一步加以证实。

图４　２００５年６月１４日２３：４５徐州ＳＡ型多普勒

天气雷达０．５°仰角反射率因子

Ｆｉｇ．４　Ｒｅｆｌｅｃｔｉｖｉｔｙｆａｃｔｏｒａｔ０．５°ｅｌｅｖａｔｉｏｎｏｆ

ＸｕｚｈｏｕＳＡＤｏｐｐｌｅｒＷｅａｔｈｅｒＲａｄａｒ

ａｔ２３：４５ＢＴ１４Ｊｕｎｅ２００５

１．３　阵风锋的影响范围和生命史

基于雷达所探测到的阵风锋窄带回波，阵风锋

的垂直厚度一般在１ｋｍ以下（图５），水平范围小一

般的几十千米，长的有几百千米，生命史一般在几十

分钟至几小时。

图５　雷达观测的阵风锋垂直剖面ＲＨＩ

（从左向右；Ｍａｒｋｏｗｓｋｉｅｔａｌ，２０１１）

（ａ）反射率因子（单位：ｄＢｚ），

（ｂ）平均径向速度（单位：ｍ·ｓ－１）

Ｆｉｇ．５　ＲａｄａｒｏｂｓｅｒｖｅｄｇｕｓｔｆｒｏｎｔｃｒｏｓｓｓｅｃｔｉｏｎＲＨＩ

（ｍｏｖｉｎｇｆｒｏｍｌｅｆｔｔｏｒｉｇｈｔ；Ｍａｒｋｏｗｓｋｉｅｔａｌ，２０１１）

（ａ）ｒｅｆｌｅｃｔｉｖｉｔｙｆａｃｔｏｒ（ｕｎｉｔ：ｄＢｚ），（ｂ）ｒａｄｉａｌ

ｖｅｌｏｃｉｔｙ（ｕｎｉｔ：ｍ·ｓ
－１）

１．３．１　与雷暴母体的关系

阵风锋的影响范围和生命史与雷暴母体和雷暴

母体周边环境中是否存在明显中层干空气层有直接

关系。一般认为环境中干空气层越明显和深厚，大

气中低层温度直减率越大，雷暴内下沉运动越强，下

沉气流的速度也越大，使得地面水平风速越大，影响

范围也越大，生命史也越长。反之，雷暴内下沉气流

强度较弱，其产生的出流不明显，或者出流的影响范

围相对较小，生命史也相对较短。刘勇等（２００７）研

究表明阵风锋的强度取决于雷暴的强度，雷暴群产

生的阵风锋生命史更长。

１．３．２　与冷空气再次补充的关系

张健宏（２００９）对２００７年７月３１日发生在陕西

中部一次强烈多单体风暴伴随阵风锋天气过程的分

析结果表明：阵风锋的回波强度为１５～２５ｄＢｚ，生

命史超过３ｈ。经研究发现，２００９年７月３日和

２０１０年７月１１日吉林省中部地区雷达观测到的阵

风锋影响范围最大可达９０ｋｍ，生命史可达３ｈ以

上（席宝珠，２０１１）。中尺度对流云团在消散过程中，

强烈下沉气流冲击地面形成阵风锋，即使对流云团

消散后，这股冷池（密度流）在重力作用下仍继续移
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动，并继续影响下游长达百余千米范围（图６）。

这么大的影响范围和这么长的生命史有时候不

单单是雷暴母体所能造成的。阵风锋经过之后，在

不稳定的环境大气中能够触发新生雷暴或加强已有

雷暴，而新生雷暴或被加强的已有雷暴发展成熟之

后，新生冷性出流可以补充阵风锋后部的冷空气来

源和推动力，进而使阵风锋的影响范围进一步扩大，

生命史进一步延长。徐臖等（２０１０）研究发现，阵风

锋在降水、中尺度对流系统内部的补偿下沉气流和

尾部入流的作用下可以继续向前推进。毕旭等

（２００８）对２００６年７月３０日陕北北部地区产生的系

列阵风锋天气的分析结果表明：第一次阵风锋是孤

立的脉冲风暴产生的，有冷空气的再次补充过程，使

第一次阵风锋得以维持较长时间；中层暖湿气流的

补充使孤立的脉冲风暴产生下沉气流后，再次加强

并维持较长时间；阵风锋后部冷空气堆中蓄积的重

力位能是阵风锋维持较长时间的原因之一。

１．３．３　阵风锋与其他边界层辐合线交汇触发对流

Ｍａｈｏｎｅｙ（１９８８）通过双多普勒雷达反演科罗拉

多州东部夏季对流天气得到证实，两条辐合线“交

汇”导致更强上升运动。这样更易触发对流，使得所

触发对流的影响范围更大，生命史较单一辐合线触

发得更长。刘黎平等 （２００４；２００７）和马中元等

（２０１４）给出了应用多普勒天气雷达资料如何识别边

界层辐合线的方法，并表明飑线的前部存在下沉气

流形成的边界层辐合线；漆梁波等（２００６）应用上海

天气雷达和自动气象站资料分析了弱窄带回波在强

对流天气中的应用。下面以数个文献中的海风锋为

例说明。海风锋位于近地面层（卢伟萍等，２０１０），表

现为平行于海岸线的狭窄辐合线，由海面向陆地推

进的海风前缘，具有类似锋面的温度场和流场特征

（于希里等，２００１）。海风锋向内陆推进给沿途低层

（９００ｈＰａ以下）带来明显的降温；其向内陆推进过

程中在锋后形成了明显的热内边界层，它的厚度从

海岸向海风锋逐渐递增，热内边界层之上为稳定层

结，有利于下面不稳定能量的积累（梁钊明等，

２０１３）。近些年研究表明，单一海风锋不能产生剧烈

雷暴天气，通常只能触发较弱的雷暴（于恩洪等，

１９９４；卢焕珍等，２０１０；王彦等，２０１１ａ；２００６）。只有

当地面局地不稳定区配合湿冷海风辐合线，同时有

已经在别处产生的雷暴的阵风锋与海风锋辐合线相

遇时才会有强烈雷暴产生（王彦等，２０１１ｂ；易笑园

等，２０１２）。

图６　２００９年６月５日２３：４６南昌ＳＡ型多普勒天气雷达窄带回波反射率因子（ａ）和平均径向速度（ｂ）

（马中元等，２００９）

Ｆｉｇ．６　Ｒｅｆｌｅｃｔｉｖｉｔｙｆａｃｔｏｒ（ａ）ａｎｄｒａｄｉａｌｖｅｌｏｃｉｔｙ（ｂ）ｏｆｔｈｅｎａｒｒｏｗｂａｎｄｅｃｈｏｏｆ

ＮａｎｃｈａｎｇＳＡＤｏｐｐｌｅｒＷｅａｔｈｅｒＲａｄａｒａｔ２３：４６ＢＴ５Ｊｕｎｅ２００９（Ｍａｅｔａｌ，２００９）

　　当对流系统前沿的阵风锋与海风锋相向“交汇”

时，除了两条辐合线相遇导致更强的上升气流外，阵

风锋把海风锋锋后充沛的水汽抬升，并向上输送进

而形成强对流运动，导致随后由于“交汇”造成的雷

暴单体明显加强（东高红等，２０１１；戴建华等，２０１２；

梁钊明等，２０１３）。当阵风锋与海风锋同向“交汇”

时，雷暴高压的水平出流进入海风锋辐合系统后，加

剧了上升运动，其所经区域由于前期天气尺度系统

造成的地面加热和高空冷空气南下，具备了潜在不

稳定能量，当海风锋在前导低压的引导和雷暴高压

的推动下，经过这些区域后，触发了原来的潜在不

稳定能量，因此当弱窄带回波移走后对流云团才发

展（尹东屏等，２０１０）。卢焕珍等（２０１２）对２００４—

２００９年天津５０次渤海湾海风锋导致雷暴的研究表

明，有３０％是由海风锋与阵风锋相遇造成的。陶岚

等（２００９）研究表明，上海嘉定Ｆ１国际赛车场出现

的１３级大风和短时强降水正是由于地面风场辐合、

海风锋和雷暴冷出流等的相互作用的结果。
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２　阵风锋的主观识别方法

２．１　利用近地面特征确定高度

阵风锋是雷暴中的下沉气流到达地面并向外扩

散造成的。由于导致湿度变化的水汽主要集中于低

空，且相对于气温和气压而言，湿度对大气折射指数

的影响贡献最大，同时由于大部分昆虫和鸟聚集在

近地面的低层大气，因此阵风锋对应的窄带回波主

要位于低空（确切的说主要集中在边界层内）大气

中。窄带回波的顶高一般在１ｋｍ左右，很少超过

２ｋｍ（葛润生，１９８６）。出于对雷达所探测到的阵风

锋窄带回波垂直和水平范围的考虑，对阵风锋的监

测应选用最低仰角来探测，高仰角的探测波束容易

从阵风锋窄带回波上部穿过，容易遗漏。随着阵风

锋影响范围的扩大，要使用距离阵风锋窄带回波较

近的雷达来探测，因为距离雷达较远，雷达探测波束

随探测距离增长而逐渐增高，即使是最低仰角，探测

效果也会随着距离增加而变得越来越差；另外，由于

阵风锋的生命史长短不一，连续性较好、生命史较长

的阵风锋窄带回波一般５～６ｍｉｎ间隔的探测频次

即可有效跟踪，如飑线前部的阵风锋窄带回波。而

突发性强、生命史较短的阵风锋窄带回波，特别是超

级单体钩状回波下部产生的阵风锋窄带回波，在其

移动前方极易触发初始对流，而且初始对流发展至

强盛时间相对较短，短时间内初始对流容易进一步

发展成线状强对流，故应加密对其探测的频次。王

振国等（２００７）通过对济南地区一次春季阵风锋的多

普勒雷达资料分析，反演出典型的密度流外流边界

（即阵风锋）的特征，在雷达回波图上表现为一条狭

窄的弧状强回波带，强回波带的后方再发展出宽大

较弱的回波区。体扫的各仰角速度场显示出阵风锋

合理的空间结构；在雷达回波上阵风锋的长度表现

为低仰角长，高仰角短，而距离表现为低仰角远，高

仰角近。随着仰角的增大，可以分析出阵风锋是近

地面现象。另外，值得一提的是，阵风锋窄带回波的

特征是低反射率且位于近地面，而由其触发初始对

流进而引起的线状强对流是高反射率且垂直伸展较

高，在实际分析中应注意区分。

２．２　利用雷达强度回波特征确定型态

由于阵风锋是低层大气现象，所以应用较低仰

角的雷达资料来识别。在雷达回波图上，阵风锋通

常表现为在强回波的外围有一条弧状或者线状的弱

窄带回波，并且该弱窄带回波脱离雷暴母体，回波强

度一般在１５～２０ｄＢｚ（席宝珠，２０１１）（图７和图８）。

根据阵风锋自身强度较弱和空间分布呈弧状或者线

状的特点，可使用低仰角的雷达反射率因子和径向

速度资料来识别。夏文梅等（２００９）研究表明利用多

普勒雷达的强度回波形态能够很好地确定阵风锋的

型态，根据不同时刻的阵风锋的回波位置，可以得到

阵风锋的移动速度、影响范围，有利于对低空风切变

的监测和预警。张培昌等（２００１）研究表明，阵风锋

回波较弱，因此只能在测站和阵风锋之间无降水的

情况下才能被探测到。

２．３　利用雷达速度回波特征确定移动

毕旭等（２００８）研究表明，速度图较反射率因子

图能更好地反映出下沉气流在地面形成的冷空气

堆。此冷空气堆的前沿正是阵风锋的移动前沿，利

于识别其位置。刘勇等（２００７）研究表明，多普勒雷

达径向速度场对阵风锋有较强的预报能力。利用阵

风锋的线状组合切变特点能够有效预报阵风锋的移

图７　２００９年７月３日（ａ）１２：１９和（ｂ）１２：５５长春ＣＣ型多普勒天气雷达０．５°仰角反射率因子演变

（席宝珠，２０１１）

Ｆｉｇ．７　Ｒｅｆｌｅｃｔｉｖｉｔｙｆａｃｔｏｒａｔ０．５°ｅｌｅｖａｔｉｏｎｏｆｔｈｅｎａｒｒｏｗｂａｎｄｅｃｈｏｏｆＣｈａｎｇｃｈｕｎＣＣＤｏｐｐｌｅｒ

ＷｅａｔｈｅｒＲａｄａｒａｔ（ａ）１２：１９ＢＴａｎｄ（ｂ）１２：５５ＢＴ３Ｊｕｎｅ２００９（Ｘｉ，２０１１）
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图８　２０１０年７月１１日（ａ）１４：３４和（ｂ）１５：４２长春ＣＣ型多普勒天气雷达０．５°仰角反射率因子演变

（席宝珠，２０１１）

Ｆｉｇ．８　Ｒｅｆｌｅｃｔｉｖｉｔｙｆａｃｔｏｒａｔ０．５°ｅｌｅｖａｔｉｏｎｏｆｔｈｅｎａｒｒｏｗｂａｎｄｅｃｈｏｏｆＣｈａｎｇｃｈｕｎＣＣＤｏｐｐｌｅｒ

ＷｅａｔｈｅｒＲａｄａｒａｔ（ａ）１４：３４ＢＴａｎｄ（ｂ）１５：４２ＢＴ１１Ｊｕｎｅ２００９（Ｘｉ，２０１１）

动，结合阵风锋强径向速度切变的特点对其进行自

动识别也是有效的（夏文梅等，２００９）。马中元等

（２００９）研究表明，阵风锋前沿边界窄带回波移动速

度可以定性判断地面大风级别，移速快风力大，移速

慢风力小。李国翠等（２００６；２０１３）研究表明阵风锋

与雷暴造成的短时大风密切相关，阵风锋的移动方

向以及阵风锋与主体回波之间的距离可以预示强对

流天气出现地点和变化趋势。这样，通过识别阵风

锋的雷达径向速度场特征，可推断其外推速度，进而

判别其未来对目标区域的影响时间。

２．４　应用高分辨率卫星云图识别位置

应用高分辨率的卫星云图上的中尺度对流云团

和弧状云线来识别阵风锋。Ｐｕｒｄｏｍ（１９７６）深入研

究了ＧＯＥＳ卫星的云图资料表明，云图上弧状云线

与对流尺度系统有明显的相互作用。Ｐｕｒｄｏｍ

（１９７６）调研飞机的资料描述了弧状云线的物理特征

及它们与邻近环境场的相互作用，进一步证实在与

弧状云线有关的冷空气外流边界前面的暖湿空气中

有一条窄而集中的垂直运动带。随后，又对对流尺

度相互作用的研究进行了综述，介绍了对流尺度相

互作用现象。目前，中国气象局风云２号气象卫星

高分辨率可见光云图的星下点分辨率达到１．２５

ｋｍ，在中纬度的分辨率在２ｋｍ左右，已经可以识别

比较明显的阵风锋弧状云线。

马中元等（２００９）研究表明，在预报服务中要十

分警惕中尺度对流云团，尤其是β尺度 ＭＣＣ西南

侧边缘的雷达回波变化。中尺度对流云团在减弱消

亡的时候，尤其要注意识别弧状云线。弧状云线是

位于雷暴云系前沿，呈圆弧状分布，或与雷暴云系主

体脱离呈圆弧状分布的积云线。弧状云线是地面风

力加大、风向突变、气压涌升、露点陡降的特征线，正

是阵风锋的位置所在。如果中尺度对流云团在减弱

消亡的时候，其附近有弧状云线快速向其外围推进，

则结合雷达等其他资料，可以识别此弧状云线即对

应阵风锋前沿。图９给出了２０１０年７月１日１３：３０

广西东南部ＦＹ２Ｃ高分辨率可见光显示雷暴阵风

锋（出流边界）在进一步触发新的雷暴。

图９　２０１０年７月１日１３：３０广西东南部ＦＹ２Ｃ

高分辨率可见光显示雷暴阵风锋（出流边界）

在进一步触发新的雷暴

Ｆｉｇ．９　Ｇｕｓｔｆｒｏｎｔ（ｏｕｔｆｌｏｗｂｏｕｎｄａｒｙ）ｆｕｒｔｈｅｒ

ｔｒｉｇｇｅｒｉｎｇｎｅｗｔｈｕｎｄｅｒｓｔｏｒｍｓｓｅｅｎｆｒｏｍｈｉｇｈ

ｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎｖｉｓｉｂｌｅｌｉｇｈｔｃｌｏｕｄｉｍａｇｅｏｆＦＹ２Ｃｉｎ

ｓｏｕｔｈｅａｓｔｅｒｎＧｕａｎｇｘｉａｔ１３：３０ＢＴ１Ｊｕｌｙ２０１０

２．５　应用地面中尺度观测网综合识别

应用地面中尺度观测网配合雷达资料和卫星资

料可进一步明确其延伸的范围和生命史。Ｋｌｉｎｇｌｅ

等（１９８７）研究表明，阵风锋过境以后，会有明显的地

面辐散。故地面中尺度观测网的加密站风场能反映

阵风锋的延伸范围。在研究过程中发现所识别的阵

风锋的长度比实际的要短很多，造成这种情况的原

因有多个，主要是因为阵风锋发生的高度很低，距离
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雷达中心距离稍远，就会被雷达“忽视”（夏文梅等，

２００９）。因此，利用多普勒天气雷达和地面中尺度

观测网综合观测，能够及时观测到阵风锋系统的发

生、发展。值得说明的是，当雷达图上的阵风锋弱窄

带回波渐渐模糊难以识别时，实际上的阵风锋是否

真的消散，还要根据地面中尺度观测网综合观测相

配合而定。如果仍然存在明显的地面风切变，或者

较明显的温压湿梯度，则实际上的阵风锋依然存在。

此时虽然雷达“忽视”，但是人为分析不能忽视。

目前，有些学者（程浩等，２０１１；郑佳锋等，２０１３；

何红红等，２０１３）还研究出了自动识别阵风锋的多种

方法，并做了实际检验。雷达自动识别对具有典型

特征的阵风锋识别较好，但是对于静止型阵风锋形

成初期、运动型阵风锋与雷暴母体距离较近时、窄带

回波宽度大于５ｋｍ以上等非典型特征的阵风锋识

别仍存欠缺，还需要进一步的主观识别。

３　结论与讨论

阵风锋窄带回波的形成可概括为两种机制：（１）

大气折射指数梯度脉动对电磁波造成的布拉格散

射；（２）在水平方向上出流前方，受阵风锋抬升聚集

影响，大量昆虫对雷达回波造成的粒子散射。目前

第二种机制是国际雷达气象学界普遍接受的观点，

但也不排除第一种机制对晴空很弱回波产生的贡

献。我国阵风锋窄带回波是否主要是第二种机制造

成，还有待于今后双偏振雷达等新技术的国内应用

进一步加以证实。

从雷达探测资料分析，可将阵风锋分为两类，一

类是雷暴母体静止型阵风锋，一类是雷暴母体移动

型阵风锋。而且前者还可以进一步分为两个子类

型。阵风锋类型不同，阵风锋对雷暴母体的正负反

馈作用也截然不同。当雷暴移动速度等于或者很接

近其产生的阵风锋推进速度的时候，阵风锋对雷暴

母体有正反馈作用；当雷暴移动速度小于其产生的

阵风锋推进速度的时候，阵风锋对雷暴母体有负反

馈作用。阵风锋的影响范围和生命史与雷暴母体强

度和冷性出流的补偿有关。另外，阵风锋与其他边

界层辐合线交汇更易触发对流。

利用阵风锋雷达强度和径向速度回波特征，可

以识别阵风锋的位置和范围，并对其外推做出预报。

由于阵风锋是低层大气现象，垂直扩展主要局限于

地面至地面以上１～２ｋｍ范围，所以只能应用较低

仰角的雷达资料来识别。利用阵风锋雷达回波特

征，配合气象卫星高分辨率可见光云图上识别的中

尺度对流云团和弧状云线的变化，结合地面中尺度

观测网资料，可以综合识别阵风锋的形成、发展和消

散。

目前，对阵风锋的研究中尚存在以下问题：（１）

一个雷暴是否会产生明显阵风锋，事前判断存在困

难；（２）阵风锋一旦产生，会出现在雷暴的哪一个侧

面，与雷暴本身移动速度、环境垂直风切变，甚至对

流风暴的微物理结构都有关，需要进一步研究；（３）

阵风锋可以触发雷暴，但究竟在阵风锋的哪一部分

触发雷暴，与对流有效位能和对流抑制的时空变化，

沿着阵风锋辐合强度和深度的时空变化有关，与低

空垂直风切变有关，这些关系目前不是十分清楚，需

要进一步研究；（４）在高分辨率数值模式中正确预报

阵风锋还有很大困难，主要是云和降水的微物理过

程，尤其是有关雷暴内下沉气流产生的相关微物理

过程参数化存在问题等。
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ｔｉｏｎａｎｄｅｖｏｌｕｔｉｏｎｄｕｒｉｎｇＩＨＯＰ：Ｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎａｌａｎｄｍｏｄｅｌｉｎｇ

ｐｅｒｓｐｅｃｔｉｖｅ．ＭｏｎＷｅａＲｅｖ，１３４（１）：２３４７．

ＷｉｌｓｏｎＪＷ，ＳｃｈｒｅｉｂｅｒＷＥ．１９８６．Ｉｎｉｔｉａｔｉｏｎｏｆｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅｓｔｏｒｍｓａｔ

ｒａｄａｒｏｂｓｅｒｖｅｄ ｂｏｕｎｄａｒｙｌａｙｅｒｃｏｎｖｅｒｇｅｎｃｅｌｉｎｅｓ．Ｍｏｎ Ｗｅａ

Ｒｅｖ，１１４（１２）：２５１６２５３６．

ＷｉｌｓｏｎＪＷ，ＷｅｃｋｗｅｒｔｈＴＭ，ＶｉｖｅｋａｎａｎｄａｎＪ，ｅｔａｌ．１９９４．Ｂｏｕｎｄａ

ｒｙｌａｙｅｒｃｌｅａｒａｉｒｒａｄａｒｅｃｈｏｅｓ：Ｏｒｉｇｉｎｏｆｅｃｈｏｅｓａｎｄａｃｃｕｒａｃｙｏｆ

ｄｅｒｉｖｅｄｗｉｎｄｓ．ＪＡｔｍｏｓＯｃｅａｎｉｃＴｅｃｈｎｏｌ，１１（５）：１１８４１２０６．

２４１　　　　　　　　　　　　　　　　　　　 　气　　象　　　　　　　　　　　　　　　 　　 　　　第４１卷　


