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提　要：对深厚湿对流（业务中通常称为雷暴）和强对流天气的发展条件和机理（尤其龙卷发展条件和机理）的科学理解是做

好对其预报的基础。本文首先分析了对流有效位能和对流抑制能量与抬升气块温湿状态的关系、对流温度的物理意义、对流

发展所需的水汽条件；然后提出了我国重大强对流天气的定义，给出了强对流天气时空分布的一些规律、极端强降水与地面

露点的关系、雷暴大风产生机制、冰雹融化层高度与湿球温度之间的物理联系、超级单体风暴和龙卷的环境条件、龙卷的形成

机理等；最后对涡度和风矢端图及其与龙卷、中气旋发展的关系进行了分析说明。文中列举的对各个概念不尽相同的解释和

阈值以及我们的一些认识和理解，可供相关人员学习和比较。
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引　言

近年来，强对流天气由于导致了严重灾害而受

到社会的广泛关注，如２０１５年６月１日下击暴流导

致“东方之星”客轮翻沉使４４２人遇难（郑永光等，

２０１６ａ；Ｍｅｎｇｅｔａｌ，２０１６）；２０１６年６月２３日，江苏

省盐城市ＥＦ４级龙卷造成９９人死亡、８００多人受

伤、大量基础设施被损毁（郑永光等，２０１６ｂ）；而２０１６

年是１９５１年有观测记录以来最强厄尔尼诺事件的次

年，该年强对流天气尤其雷暴大风和短时强降水天气

发生频率远超历史同期，成为近年来强对流灾害最严

重的一年，也是２０００年以来极端降水事件最频发的

一年（毕宝贵等，２０１７），因此非常有必要继续提高对

这类天气的认识和预报准确率，从而减轻相关灾害。

基于对流发生条件的“配料法”预报思路已被广

为接受（俞小鼎等，２０１２；俞小鼎，２０１１；蓝渝等，

２０１３；张涛等，２０１３；郑永光等，２０１５），郑永光等

（２０１０）、俞小鼎等（２０１２）和郑永光等（２０１５）分别综

述了强对流天气的监测、分析和预报等技术进展。

但目前业务工作中仍然存在一些与强对流天气相关

的容易混淆的概念问题。孙继松和陶祖钰（２０１２）从

预报实践的角度讨论了与强对流有关的一些基本概

念、基础理论等问题，包括湿度与水汽质量的关系、

冷空气在降水过程中的作用、与静力不稳定和动力

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等。王秀明等

（２０１４）讨论了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”的问题等，并给出了估计

对流有效位能（ＣＡＰＥ）数值时空演变的着眼点，以

及较深入地讨论了位势不稳定和对称不稳定概念及

其判据。俞小鼎（２０１４）则指出了业务预报中错把干

球温度０℃层作为冰雹融化层近似高度的问题。

但是，从目前业务预报实践来看，人们对强对流

天气的时空分布规律的认识还存在一些不足，对对

流天气和不同类型强对流天气的发展条件认识也尚

未完全到位，尤其对龙卷生成机制以及与环境物理

量、涡度和垂直风切变等的关系理解还有欠缺，因

此，本文针对这些基本问题作进一步分析说明。

１　对流天气发展条件

ＣＡＰＥ是表征大气静力不稳定的一个基本物理

量，它与犜ｌｏｇ狆图上的正面积相对应，是被抬升气

块的温湿特征和环境大气的温湿垂直分布状态的综

合结果。ＣＡＰＥ的数值对抬升气块的温湿状况很敏

感，王秀明等（２０１２）的统计表明：抬升气块的温度升

高１℃，ＣＡＰＥ值平均增加约２００Ｊ·ｋｇ
－１；露点温

度增加１℃，ＣＡＰＥ值平均增加约５００Ｊ·ｋｇ
－１，变

化范围从０～１０００Ｊ·ｋｇ
－１，并存在较大变率。抬升

气块的露点温度增加１℃使ＣＡＰＥ值增加的幅度大

于温度增加１℃的幅度表明，ＣＡＰＥ值对水汽的变

化更加敏感（陶祖钰等，２０１６）。这是因为在暖季中，

气块露点温度增加１℃所增加的水汽，完全凝结后

释放的潜热显著大于气块温度增加１℃所需热的

量。Ｃｒｏｏｋ（１９９６）根据湿绝热过程湿静力能守恒关

系得出水汽增加１ｇ·ｋｇ
－１在完全凝结后释放的潜

热相当于气块温度增加２．５℃，这与雷雨顺（１９８６）

的能量天气学湿静力能量———相当总温度的计算公

式一致。而当气块状态为气压１０００ｈＰａ、露点温度

２０℃时，露点温度变化１℃，比湿变化约１ｇ·ｋｇ
－１。

气块温度与露点温度分别增加１℃会导致不同的

ＣＡＰＥ值变率是因为ＣＡＰＥ与抬升气块的温度和

露点温度之间不是线性关系，它既是抬升气块的温

度和露点温度的函数，也是环境大气温度垂直减温

率的函数。还需要说明的是，对于初始状态一定的

抬升气块（一定的气压、温度和露点温度），在ＣＡＰＥ

值＞０的情况下，大气垂直减温率越大，ＣＡＰＥ值越

大；当大气层结是干绝热减温率（９．８℃·ｋｍ－１）

时，ＣＡＰＥ值最大。据统计，垂直减温率达到７℃·

ｋｍ－１及以上就属于较大的大气垂直减温率（Ｃｒａｖｅｎ

ａｎｄＢｒｏｏｋｓ，２００４）。

由于ＣＡＰＥ数值对抬升气块的温湿状况较为

敏感，且地表ＣＡＰＥ计算易于受到逆温层等层结的

影响，因此可以计算最优ＣＡＰＥ值来剔除逆温层的

影响。具体做法是，在地表以上２００ｈＰａ气层内挑

选具有最大假相当位温的气块作为抬升气块来计算

ＣＡＰＥ值。业务实践表明，最优 ＣＡＰＥ值较地表

ＣＡＰＥ具有更好的代表性，它比计算ＣＡＰＥ值时对

大气进行时间订正或者空间订正（王秀明等，２０１４）

更易于实现。美国强风暴预报中心在业务预报中也

使用 ＭＬＣＡＰＥ（近地面１００ｈＰａ平均层ＣＡＰＥ，近

地面１００ｈＰａ层的厚度约１ｋｍ，大致表征了边界层

的厚度）来减少对使用不同抬升起点气块计算

ＣＡＰＥ数值的影响。ＭＬＣＡＰＥ的计算是选用近地
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面１００ｈＰａ气层的平均温度和露点温度来计算

ＣＡＰＥ值，也就是使用均匀混合的边界层来计算

ＣＡＰＥ值；统计表明 ＭＬＣＡＰＥ较地表ＣＡＰＥ更有

代表性（Ｃｒａｖｅｎｅｔａｌ，２００２）。

ＣＡＰＥ值计算时还可以考虑使用对流温度

（ＣＴ）来订正大气边界层的温湿状况。所谓ＣＴ指

的是在假定地面比湿不变的情况下，随着地面气温

逐渐升高，边界层大气通过湍流作用充分混合、具有

相同的位温和比湿，对流抑制能量（ＣＩＮ）逐渐变小，

当地面气温上升到ＣＩＮ完全消失时的温度。ＣＴ是

一个较好地用来预报热对流的物理量；如果将最高

温度不低于ＣＴ１℃作为判定能否产生热对流的一

个标准，临界成功指数能够达到４５％（李耀东等，

２０１４）。利用ＣＴ进行热对流预报的前提是在考虑

地面气温受辐射升温影响的同时，地面湿度随时间

不变或者变化很小。

ＣＩＮ同样对气块的温湿状况比较敏感。通常情

况下，ＣＩＮ 对温度的变化较水汽的变化更敏感

（Ｃｒｏｏｋ，１９９６），这是因为通常情况下ＣＩＮ值与空气

块沿干绝热抬升过程关系较大的缘故。ＣＩＮ值决定

了气块能否达到自由对流高度所需强迫抬升的强

弱。如前所述，如果近地面气块温度达到了对流温

度，则ＣＩＮ为０，这时只需要非常弱的抬升强迫就能

够产生热对流。

边界层辐合线（锋面、阵风锋、干线、海陆风辐合

线等）、地形和海陆分布（山脉抬升、上坡风等）、重力

波（俞小鼎等，２０１２）等都是对流初始活动的触发机

制；但较浅薄边界层辐合线，需要与天气尺度的上升

运动、或者大气低层垂直风切变、或者适当的大气热

力条件（ＣＩＮ较小）相配合才能有利于对流系统的发

展和维持（郑永光等，２０１５）。ＷｕａｎｄＬｕｏ（２０１６）对

２０１５年５月２０日华南特大暴雨个例的分析表明：

导致该个例发生发展的中尺度边界并不深厚（厚度

约２５０～５００ｍ），但由于环境大气的ＣＩＮ很小，ＬＦＣ

很低，使得该浅薄边界造成的抬升触发了新的对流。

不仅不同抬升高度气块的ＣＡＰＥ不同，不同抬升高

度气块的ＣＩＮ也必然不同。Ｌｕｏｅｔａｌ（２０１４）分析

的一个梅雨锋暴雨个例中消亡的对流系统残留的边

界层冷池对新对流系统的发展起到了重要的触发和

维持作用，就是与冷池顶部（距地面约１ｋｍ高度）

气块的具有较大的ＣＡＰＥ和ＣＩＮ接近于０密切相

关。我国高架对流的触发机制多为８５０～７００ｈＰａ

的辐合切变线（俞小鼎等，２０１６）；而倾斜对流的触发

通常比垂直对流容易，只要对流层深层大气达到饱

和，很小的抬升就可以导致其触发，其中暖平流以及

锋生过程导致的热力直接环流的上升支是最常见的

触发机制（ＳｃｈｕｌｔｚａｎｄＳｃｈｕｍａｃｈｅｒ，１９９９；俞小鼎

等，２０１６）。

正如孙继松和陶祖钰（２０１２）指出的“我们其实

很难获得对流发生前ＣＡＰＥ真实值的大小”，一个

原因是抬升气块的选择本身就具有一定的不确定

性，这是因为实际对流的抬升高度较难确定，可能从

多个高度或者一定的厚度起始抬升；再一个原因就

是对流发生前的大气层结会与探空观测时的层结存

在差异。还有一个我们易于忽视的原因就是探空气

球观测的温度和湿度资料以及数值模式的分析与预

报产品总会存在误差，而ＣＡＰＥ和ＣＩＮ值对这些误

差是比较敏感的（Ｃｒｏｏｋ，１９９６）。还需要指出的是，

“气块法”的基本假定是气块在大气中作绝热移动，

与环境空气没有能量和质量交换（盛裴轩等，２００３），

也没有考虑气块与环境间的湍流混合，常过高估计

ＣＡＰＥ、低估ＣＩＮ（王秀明等，２０１４）。

深厚湿对流发展的重要条件之一是大气中要有

足够的水汽。王秀明等（２０１４）讨论了深厚湿对流发

展所需水汽条件是否足够的问题：美国强天气分析

手册（Ｃｈａｒｌｉｅ，１９７９）指出在地面露点温度＜１３℃、

８５０ｈＰａ露点温度＜６℃、１０００ｈＰａ水汽混合比

＜８ｇ·ｋｇ
－１ 状态下，一般不会出现雷暴，即使出现

也仅可能是弱对流活动；但在我国西部内陆干旱区

和高原地区，发生雷暴甚至强对流时的低层水汽常

在８ｇ·ｋｇ
－１以下，可低至４～６ｇ·ｋｇ

－１。其实水

汽是否足够导致深厚湿对流发展的实质是能否产生

导致对流的条件不稳定或者对称不稳定条件，也就

是说产生对流的水汽条件是与不稳定条件联系在一

起。但是，对于短时强降水这类强对流天气则不同，

它要求有充沛的水汽条件，统计结果表明大气中可

降水量达到２８ｍｍ，接近我国≥２０ｍｍ·ｈ
－１短时强

降水天气发生的必要条件，６０ｍｍ 则接近充分条

件，而达到７０ｍｍ则是大气中非常极端的水汽条件

（Ｔｉａｎｅｔａｌ，２０１５）。统计也表明，我国冰雹天气所

需要的水汽必要条件仅为大气可降水量达到６ｍｍ

以上（曹艳察等，２０１７）。这个阈值显著低于短时强

降水天气是因为，冰雹天气易于发生在高海拔地区、

需要大气垂直减温率较大并且环境大气中常常存在
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干层（温度露点差大）的缘故。

２　强对流天气定义和发展条件

２．１　强对流天气定义和特点

强对流天气的定义尚无普适的科学标准。我国

中央气象台定义的强对流天气指的是出现直径

≥５ｍｍ的冰雹、或者龙卷、或者≥１７ｍ·ｓ
－１（或者

８级）的雷暴大风、或者≥２０ｍｍ·ｈ
－１的短时强降

水等天气（郑永光等，２０１５）。美国目前定义的强对

流天气指的是出现直径≥２５ｍｍ的冰雹、或者≥２６

ｍ·ｓ－１的雷暴大风、或者龙卷等天气；而直径≥５１

ｍｍ冰雹、或者≥ＥＦ２级的龙卷、或者≥３３ｍ·ｓ
－１

的雷暴大风等天气则定义为重大（ｓｉｇｎｉｆｉｃａｎｔ）强对

流天气（郑永光等，２０１５）。美国并未把短时强降水

定义为强对流天气，但Ｄｏｓｗｅｌｌ（２００１）把≥２０～２５

ｍｍ·ｈ－１（约１ｉｎｃｈ·ｈ－１）的强降水归类为强对流

天气，并把≥５０ｍｍ·ｈ
－１的强降水归类为极端强对

流天气（Ｄｏｓｗｅｌｌ，２００１；俞小鼎等，２０１２）。对≥５０

ｍｍ·ｈ－１的强降水发生频率进行气候统计（Ｚｈａｎｇ

ａｎｄＺｈａｉ，２０１１；Ｃｈｅｎｅｔａｌ，２０１３）表明，它的确是发

生频率非常低的极端天气。从极端降水的重现期来

看，我国中东部大部地区５年一遇小时降水量为

５０ｍｍ 左右（李建等，２０１３），而发生频率更低的５０

年一遇小时降水量则远超过５０ｍｍ（李建等，２０１３；

Ｚｈｅｎｇｅｔａｌ，２０１６）。还需要指出的是，部分对流天

气系统中并没有雷电活动，因此Ｄｏｓｗｅｌｌ（２００１）和

ＭａｒｋｏｗｓｋｉａｎｄＲｉｃｈａｒｄｓｏｎ（２０１０）都建议使用“深

厚湿对流”这个术语来替代“雷暴”这个术语。

综合我国和美国强对流天气的定义、美国重大

强对流天气的定义和我国强对流天气的气候分布特

征以及我国强对流天气业务预报实践，我国重大强

对流天气可定义如下：小时雨量≥５０ｍｍ的短时强

降水、或者直径≥２０ｍｍ的冰雹、或者≥２５ｍ·ｓ
－１

（或１０级）的雷暴大风、或者ＥＦ２级（阵风可达５０ｍ

·ｓ－１以上）及以上级别龙卷。

强对流天气由于具有时空尺度小、局地性强、持

续时间短等特征，虽然我国目前已经布设完成了较

为完备的业务静止气象卫星观测体系、新一代多普

勒天气雷达监测网和稠密的区域自动气象站网，但

难以全面监测该类天气的困难依然存在，因此灾害

现场调查和其他观测信息仍是现有监测网的必要补

充。比如，２０１５年６月１日导致“东方之星”客轮翻

沉事件的风灾调查表明，风灾分布具有显著空间分

布不连续和多尺度等特征，且强风灾害具有显著的

小尺度时空分布特征；现场调查估计该次事件中地

面最大风速达１２级（＞３２．６ｍ·ｓ
－１）以上，而该事

件过程中周边气象站监测到的最大瞬时风速仅为

１６．４ｍ·ｓ－１，发生在距事发点约３５ｋｍ的尺八自

动气象站（郑永光等，２０１６ａ；Ｍｅｎｇｅｔａｌ，２０１６）。

２０１６年６月２３日江苏省盐城市ＥＦ４级龙卷事件过

程中（郑永光等，２０１６ｂ），周边气象站监测到的最大

瞬时风速仅为３４．６ｍ·ｓ－１（１２级），远小于ＥＦ４级

龙卷瞬时风速的下限值７４ｍ·ｓ－１。业务实践中冰

雹天气的监测也同样存在类似大风监测的问题，所

以气象信息员和互联网提供的相关信息可作为业务

观测的重要补充。因此，预报员在业务预报雷暴大

风和冰雹过程中，要充分考虑监测网存在的不足，从

而在业务预报预警中充分估计雷暴大风和冰雹的致

灾性。

降水存在一个时—面—深关系，指的是降水量、

降水面积和降水持续时间这三者之间的关系，这里

的“深”是雨深，也就是降水量。一般地讲，面积一定

时，历时越长，平均降水量越大；历时一定时，则面积

越大，平均降水量越小；从另一个角度讲，降水强度

越强，降水分布的地理范围越小，降水的持续时间也

越短，也就是降水强度越强的天气系统时空尺度越

小。由于降水强度越大、降水的持续时间越短，且经

验和气候统计都表明降水强度和降水量越大、发生

概率就越低（ＺｈａｎｇａｎｄＺｈａｉ，２０１１；Ｃｈｅｎｅｔａｌ，

２０１３；李建等，２０１３；Ｚｈｅｎｇｅｔａｌ，２０１６），因此，对于

达到暴雨量级以上的相同过程降水总量，持续时间

越短的暴雨，其降水强度就越大，出现的概率就越

小；而对于同样的降水强度，持续时间越长，降水总

量就越大，其出现的概率也越小。

极端强降水已受到广泛关注，比如２０１２年７月

２１日、２０１６年７月２０日北京的极端降水天气。从

我国的极端降水地理分布来看 （Ｚｈｅｎｇｅｔａｌ，

２０１６），２４ｈ内不同时段累积极端降水地理分布具

有很大的一致性。为了对比不同长度累积时段的极

端降水地理分布的差异，通过对我国１９１９个国家级

气象测站不同时段极端降水量序列的分别排序，按

其７０和９０百分位的方法分别定义了３个级别。第

三级最强，相应的１、３、６、１２和２４ｈ降水量分别为

≥９５、≥１５５、≥２０５、≥２６０和≥３０５ｍｍ（Ｚｈｅｎｇｅｔ
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ａｌ，２０１６）。通过这种对比发现，第三级１、３和６ｈ

极端降水量的地理分布比较接近，而第三级１２和

２４ｈ极端降水量与前三者差异很大。我国３０°Ｎ以

南区域和以北区域的第三级极端小时降水量站点数

接近，但第三级２４ｈ极端降水量站点数３０°Ｎ以南

显著多于３０°Ｎ以北区域，这表明我国南方极端强

降水天气持续时间往往比北方更长（Ｚｈｅｎｇｅｔａｌ，

２０１６）。已有的我国极端降水研究使用的都是国家

级气象观测站降水资料，而如前所述，降水强度越强

的天气系统时空尺度越小，对于累积时间短的１、３

和６ｈ极端强降水研究，必须使用更加稠密的区域

自动气象站降水观测资料。但是区域自动气象站降

水资料的时序长度远短于国家级气象站，并且部分

自动气象站降水资料还存在某些质量问题，尚有待

解决。

２．２　与强对流天气发展条件相关的问题

２．２．１　强降水与地面露点

我国强降水（或者暴雨）天气由于受东亚夏季风

的显著影响，经常是中低纬度环流系统相互作用的

结果，低纬环流系统（比如台风）作用非常重要，提供

了大量的水汽来源（陶诗言等，１９７９），易于产生热带

型对流，其小时雨量可以达到８０ｍｍ以上，极易导

致极端强降水，比如２００７年７月１８日济南极端强

降水（俞小鼎等，２０１２）和２０１２年７月２１日北京和

河北极端降水（谌芸等，２０１２；方罛等，２０１２；孙军等，

２０１２）。表征大气湿度可以使用大气可降水量，也可

以使用不同层次的露点温度或者比湿。大气可降水

量表征的是整层大气的水汽含量，可以通过探空资

料计算或者使用ＧＮＳＳ／ＭＥＴ进行测量；据统计，其

达到７０ｍｍ是大气中非常极端的水汽条件（Ｔｉａｎ

ｅｔａｌ，２０１５）。

地面露点温度也可以相当程度上用来表征整层

大气的水汽含量，这是因为大气中平均比湿随高度

指数递减，从而地面露点温度与大气可降水量的对

数值存在近似线性的统计关系。６０多年前，Ｒｅｉｔａｎ

（１９６３）和Ｂｏｌｓｅｎｇａ（１９６５）就给出了美国两者之间的

统计关系，见式（１）和图１。虽然统计关系必然存在

误差，特别是在地面存在特别薄的湿层（Ｃｒａｖｅｎ

ｅｔａｌ，２００２）时误差会更大，并且会因为大气演变、纬

度和季节的不同统计关系也会有所不同（Ｓｍｉｔｈ，

１９６６；Ｖｉｓｗａｎａｄｈａｍ，１９８１）。一般来说，当地面露点

温度＜１５℃时，一般不会有强雷暴；如果露点温度达

到２０℃或更高，就有可能发展成强雷暴并产生小时

雨量２０～４０ｍｍ的短时强降水（陶祖钰等，２０１６）。

一些强降水个例分析表明，地面露点温度达到２６℃

就足以表明大气非常暖湿，这时根据探空资料计算

的大气可降水量可达６０ｍｍ左右或者以上。例如

２００７年７月１８日济南极端强降水过程，最大小时

雨量将近１５０ｍｍ，地面露点温度达２６℃，大气可降

水量达７０ｍｍ以上。又如２０１２年７月２１日北京

和河北极端强降水过程，最大小时雨量超过１１０

ｍｍ，地面露点温度也达２６℃，大气可降水量超过了

６０ｍｍ。因此利用ＧＮＳＳ／ＭＥＴ测量的大气可降水

量、逐时降水资料等通过统计获得不同区域和季节

地面露点温度与大气可降水量、强降水、极端降水等

的关系也是一项非常有意义的工作。此外，有研究

（Ｌｉｕ，１９８６）表明，地面比湿与大气可降水量存在非

常好的接近线性的关系，这是因为露点是比湿的对

数函数的缘故。

犠犜 ＝１０×ｅｘｐ（－０．０５９２＋０．０６９１２狋ｄ） （１）

式（１）由Ｂｏｌｓｅｎｇａ（１９６５）文献中式（３）变换而来，其

中犠犜 为大气可降水量，单位：ｍｍ；狋ｄ为地面露点温

度，单位：℃。

２．２．２　雷暴大风产生机制

对流层中层存在明显干层将会使降水导致的下

沉气流中雨滴、霰、冰粒、雪片等水物质强烈蒸发或

图１　根据式（１）绘制的大气可降水量（犠犜）

与地面露点温度（狋ｄ）关系图

（图中数字为地面露点温度与相应的大气可降水量数值）

Ｆｉｇ．１　Ｒｅｌａｔｉｏｎｓｈｉｐｂｅｔｗｅｅｎｐｒｅｃｉｐｉｔａｂｌｅ

ｗａｔｅｒ（犠犜）ａｎｄｓｕｒｆａｃｅｄｅｗｐｏｉｎｔ

ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ（狋ｄ）ｂａｓｅｄｏｎｔｈｅＥｑ．（１）

（Ｖａｌｕｅｓｏｆｓｕｒｆａｃｅｄｅｗｐｏｉｎｔｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｓａｎｄｔｈｅｉｒ

ｃｏｒｒｅｓｐｏｎｄｉｎｇｐｒｅｃｉｐｉｔａｂｌｅｗａｔｅｒａｒｅｇｉｖｅｎｉｎＦｉｇ．１）
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者融 化 或 者 升 华 而 导 致 下 沉 气 流 显 著 降 温

（ＭａｒｋｏｗｓｋｉａｎｄＲｉｃｈａｒｄｓｏｎ，２０１０），产生较大负浮

力，有利于地面雷暴大风的产生。这种负浮力可用

下沉对流有效位能（ＤＣＡＰＥ）来表征。云中冰相粒

子尤其是雪片 （Ｐｒｏｃｔｏｒ，１９８９；Ｗａｋｉｍｏｔｏｅｔａｌ，

１９９４）在下落过程中融化、升华吸收环境大气大量热

量也非常有利于加强下沉气流。但蒸发降温对强下

沉气流的作用最大（Ｄｏｓｗｅｌｌ，２００１；Ｍａｒｋｏｗｓｋｉａｎｄ

Ｒｉｃｈａｒｄｓｏｎ，２０１０），因此不仅对流层中层的干层有

利于强下沉气流，而且干燥的边界层（较高的云底）

也有利于下沉气流加强，且会导致非常强的冷出流，

比如美国西部一些高云底对流的冷出流与环境之间

的温度差异可超过２５℃（ＭａｒｋｏｗｓｋｉａｎｄＲｉｃｈａｒｄ

ｓｏｎ，２０１０）。许焕斌（２０１２）使用二维云尺度动力模

式模拟发现，下击暴流是水凝物蒸发、融化降温形成

的负浮力、负载拖曳力和扰动气压梯度力共同作用

的结果，其中蒸发降温的作用最大，再次是融化降

温，然后是负载拖曳，而扰动气压梯度力总体起阻尼

作用。不过 ＭａｒｋｏｗｓｋｉａｎｄＲｉｃｈａｒｄｓｏｎ（２０１０）认为

在强的垂直风切变环境（比如有利于超级单体的环

境）里，对流系统中的扰动气压梯度会有利于下沉气

流发展。此外，不同相态的水成物在产生雷暴大风

过程中的作用还与环境大气的温湿垂直廓线分布密

切相关（Ｐｒｏｃｔｏｒ，１９８９；孙建华等，２０１４；张建军等，

２０１６）。

２．２．３　冰雹和湿球温度

对流层中层干层的存在也经常有利于冰雹的产

生，这是因为这类干层（即相对湿度较低）存在时，湿

球温度０℃层高度会明显低于干球温度０℃层高度

的缘故（俞小鼎，２０１４）；且干层的存在常常表明环境

大气会有较大的垂直减温率，从而具有较大的

ＣＡＰＥ和ＤＣＡＰＥ，这既有利于强上升气流、也有利

于强下沉气流（郑永光等，２０１５）。冰雹融化层的近

似高度应当为湿球温度０℃层，但直到现在，国内绝

大多数预报人员仍然错将干球温度０℃层作为冰雹

融化层的近似高度（俞小鼎，２０１４），这是因为雨滴或

者雹块在下落过程中蒸发或者融化后蒸发使得周围

空气冷却达到饱和后，雨滴或者雹块的表面温度就

类似于湿球温度（盛裴轩等，２００３；Ｍａｒｋｏｗｓｋｉａｎｄ

Ｒｉｃｈａｒｄｓｏｎ，２０１０）。

湿球温度的物理意义指的是空气等压绝热（等

焓）过程中，液态水蒸发使得空气冷却达到饱和时的

温度。在这个过程中，空气中的水汽混合比是增加

的。它不同于露点温度，露点温度是指空气在水汽

含量和气压都不改变的条件下，冷却到空气饱和时

的温度，这个过程不是等焓过程，且过程中空气中的

水汽混合比保持不变。根据能量守恒关系，等焓过

程中液态水蒸发需要吸收干空气的热量，因此湿球

温度与气温（即干球温度）的关系如式（２），且气温≥

湿球温度≥露点温度。

狉＝狉狑－β·（犜－犜狑） （２）

式（２）引自Ｓｔｕｌｌ（２０１１），式中狉和狉狑 分别为干球比

湿和湿球比湿，单位：ｇ·ｋｇ
－１；犜和犜狑 分别为干球

温度和湿球温度，单位：℃；β为常数，β＝０．４０２２４（ｇ

·ｋｇ
－１）·℃－１。

已知某一气块的气压（狆）、干球温度（犜）和露点

温度（犜ｄ），由于湿球比湿（狉狑）是湿球温度（犜狑）的函

数，因此需要使用迭代法才能通过式（２）求出湿球温

度，但可以通过犜ｌｏｇ狆图来直接求假湿球温度：从

气压层狆的温度犜 出发，沿着干绝热曲线上升到抬

升凝结高度；然后从该高度处沿着湿绝热线下降到

起始气压层狆，所对应的温度即为该气压层的假湿

球温度犜狑，又称为绝热湿球温度，其值小于湿球温

度，但差值不超过０．５℃（盛裴轩等，２００３）；如果沿

着湿绝热线下降到１０００ｈＰａ气压层，则所对应的温

度为湿球位温，且假相当位温≥位温≥湿球位温（盛

裴轩等，２００３）。通过犜ｌｏｇ狆图来求假湿球温度的

方法表明，计算某一气块（狆，犜，犜ｄ）的假湿球温度

犜狑 就是来计算具有假相当位温θｓｅ（狆，犜，犜ｄ）的气

块在水汽饱和时所具有的温度，也就是θｓｅ（狆，犜，

犜ｄ）＝θｓｅ（狆，犜狑，犜狑），这一点可根据湿球温度的定

义和能量守恒关系来得出。

２．２．４　超级单体和龙卷环境条件

龙卷分为中气旋龙卷和非中气旋龙卷（Ｄａｖｉｅｓ

Ｊｏｎｅｓｅｔａｌ，２００１；Ｍａｒｋｏｗｓｋｉａｎｄ Ｒｉｃｈａｒｄｓｏｎ，

２０１０），也经常称之为超级单体龙卷和非超级单体龙

卷（俞小鼎等，２０１２；郑永光等，２０１５），由于部分超级

单体也会通过类似非超级单体龙卷的发生机制来产

生龙卷，因此 ＭａｒｋｏｗｓｋｉａｎｄＲｉｃｈａｒｄｓｏｎ（２０１０）更建

议使用“中气旋龙卷”和“非中气旋龙卷”这两个名称

来分类龙卷。大多数龙卷为中气旋龙卷，但只有约

２５％、甚至更少的雷达探测到的中气旋会发展为龙卷

（ＤａｖｉｅｓＪｏｎｅｓｅｔａｌ，２００１；Ｔｒａｐｐｅｔａｌ，２００５）。

有利于超级单体风暴的环境条件是较大的对流

有效位能和强的０～６ｋｍ 垂直风切变（Ｂｒｏｏｋｓ

ｅｔａｌ，２００３）。超级单体风暴不仅可能会产生龙卷天
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气，也可能会产生大冰雹、强雷暴大风等重大强对流

天气，因而有利于重大强对流天气的环境条件也是

较大的对流有效位能和强的０～６ｋｍ垂直风切变

（Ｂｒｏｏｋｓｅｔａｌ，２００３），因此，ＣｒａｖｅｎａｎｄＢｒｏｏｋｓ

（２００４）提 出 了 一 个 重 大 强 天 气 指 数，其 就 是

ＭＬＣＡＰＥ与０～６ｋｍ距地高度风矢量差的乘积。

有利于Ｆ２／ＥＦ２级及以上中气旋龙卷的环境条

件不仅需要有利于超级单体风暴的环境条件，还需

要较高的０～１ｋｍ相对湿度（ＤｏｓｗｅｌｌａｎｄＥｖａｎｓ，

２００３）、较低的抬升凝结高度和较大的低层（０～１

ｋｍ）垂直风切变（ＣｒａｖｅｎａｎｄＢｒｏｏｋｓ，２００４；Ｇｒａｍｓ

ｅｔａｌ，２０１２）。

超过８０％的美国龙卷爆发事件的大气环境７００

～５００ｈＰａ的垂直减温率达到或者超过７℃·ｋｍ
－１

（ＣｒａｖｅｎａｎｄＢｒｏｏｋｓ，２００４），这是因为较大的垂直

减温率也有利于较大的ＣＡＰＥ值的缘故，美国Ｆ２／

ＥＦ２级及以上中气旋龙卷的ＣＡＰＥ中值达１０００Ｊ

·ｋｇ
－１以上（ＲａｓｍｕｓｓｅｎａｎｄＢｌａｎｃｈａｒｄ，１９９８；Ｃｒａ

ｖｅｎａｎｄＢｒｏｏｋｓ，２００４；Ｇｒａｍｓｅｔａｌ，２０１２）。

但需要指出的是，热带气旋中的超级单体通常

为微型超级单体，其产生的龙卷通常也是中气旋龙

卷（ＭｃＣａｕｌ，１９９１；郑媛媛等，２０１５），但其环境大气

的ＣＡＰＥ值一般较小，通常小于１０００Ｊ·ｋｇ
－１（Ｍｃ

Ｃａｕｌ，１９９１；郑媛媛等，２０１５；朱文剑等，２０１６），这是

由热带气旋的大气环境状态所决定的，不同于其他

大气系统影响下产生的超级单体和中气旋龙卷。

美国Ｆ２／ＥＦ２级及以上龙卷对流风暴的０～６

ｋｍ垂直风差值普遍超过２０ｍ·ｓ－１（Ｃｒａｖｅｎａｎｄ

Ｂｒｏｏｋｓ，２００４；Ｇｒａｍｓｅｔａｌ，２０１２），最大可超过２５ｍ

·ｓ－１；而０～１ｋｍ 垂直风差值普遍超过１０ｍ·

ｓ－１，最大可超过２０ｍ·ｓ－１（Ｇｒａｍｓｅｔａｌ，２０１２）；

Ｊｏｈｎｓｅｔａｌ（１９９０）发现Ｆ２级及以上龙卷的０～２ｋｍ

垂直风差值超过２０ｍ·ｓ－１。较大的低层（０～１

ｋｍ）垂直风切变既有利于中层中气旋的加强和下降

与向下层发展，也有利于通过垂直风切变产生的垂

直气压梯度的作用抬升出流气流（Ｍａｒｋｏｗｓｋｉａｎｄ

Ｒｉｃｈａｒｄｓｏｎ，２０１４；Ｓｃｈｕｌｔｚｅｔａｌ，２０１４）；而出流气流

对龙卷的生成至关重要，其作用的具体说明见后文。

出流气流对龙卷的生成至关重要的观测证据是龙卷

发生发展在超级单体风暴的壁云（ｗａｌｌｃｌｏｕｄ）附近，

而观测和数值模拟都表明壁云的形成是由超级单体

的入流气流和出流气流混合作用的结果（Ｄｏｓｗｅｌｌ

ａｎｄＢｕｒｇｅｓｓ，１９９３）。

具有较低的抬升凝结高度大气环境是龙卷超级

单体风暴区分于非龙卷超级单体风暴的重要特征。

Ｒａｓｍｕｓｓｅｎａｎｄ Ｂｌａｎｃｈａｒｄ（１９９８）、Ｇｒａｍｓｅｔａｌ

（２０１２）统计发现，发生Ｆ２／ＥＦ２级及以上龙卷超级

单体风暴的大气抬升凝结高度要较非龙卷超级单体

风暴低５００ｍ左右，其中值在８００～９００ｍ左右；由

于龙卷超级单体风暴的环境大气抬升凝结高度较

低，因此其相应的相对湿度就较高（Ｄｏｓｗｅｌｌａｎｄ

Ｅｖａｎｓ，２００３；Ｓｃｈｕｌｔｚｅｔａｌ，２０１４）、云底高度就较低

（ＭａｒｋｏｗｓｋｉａｎｄＲｉｃｈａｒｄｓｏｎ，２０１０）且相应的ＣＩＮ

值也普遍较小，ＲａｓｍｕｓｓｅｎａｎｄＢｌａｎｃｈａｒｄ（１９９８）统

计得到的Ｆ２／ＥＦ２级及以上龙卷超级单体风暴的

ＣＩＮ值中值为１２Ｊ·ｋｇ
－１，Ｇｒａｍｓｅｔａｌ（２０１２）统计

得到的不同区域和季节相应的ＣＩＮ值中值略有不

同，为３０～６０Ｊ·ｋｇ
－１。

根据以上这些有利于强龙卷的环境物理量特征

统计结果，ＣｒａｖｅｎａｎｄＢｒｏｏｋｓ（２００４）提出了一个用

于判识Ｆ２／ＥＦ２级及以上中气旋龙卷的对流指数

ＳＴＰ（式３），它的优点是不需要计算相对风暴螺旋

度（ＳＲＨ）。ＣｒａｖｅｎａｎｄＢｒｏｏｋｓ（２００４）统计表明美

国约有５０％的强龙卷ＳＴＰ数值＞０．２５ｍ·ｓ
－２。

犛犜犘 ＝
犕犔犆犃犘犈×Δ犞０～１ｋｍ×Δ犞０～６ｋｍ

犕犔犔犆犔×犇犆犃犘犈
（３）

式中，犕犔犆犃犘犈为近地面１００ｈＰａ平均层犆犃犘犈，

犕犔犔犆犔为近地面１００ｈＰａ平均层抬升凝结高度，

犇犆犃犘犈为下沉对流有效位能，Δ犞０～１ｋｍ为距地１ｋｍ

高度与地表风矢量差，Δ犞０～６ｋｍ为距地６ｋｍ高度与

地表风矢量差。

由于超级单体风暴中的中气旋主要由强上升运

动导致的水平涡度沿气流方向的分量倾斜和拉伸生

成，因此能够表征沿气流方向涡度的物理量———螺

旋度［式（４）］、尤其ＳＲＨ［式（５）］被用来识别有利于

超级单体发生的大气环境（ＤａｖｉｅｓＪｏｎｅｓｅｔａｌ，

１９９０）。水平涡度沿气流方向的分量就是顺流涡度，

具体说明见第三部分的说明。由于有利于超级单体

风暴的环境条件是具有较大的ＣＡＰＥ和强的垂直

风切变，ＨａｒｔａｎｄＫｏｒｏｔｋｙ（１９９１）定义了一个能量

螺旋度指数ＥＨＩ［式６］来识别有利于发生超级单体

的大气环境，Ｄａｖｉｅｓ（１９９３）、ＤｏｓｗｅｌｌａｎｄＥｖａｎｓ

（２００３）统计得到有利于Ｆ２／ＥＦ２级及以上中气旋龙

卷大气环境ＥＨＩ阈值有所不同，但都表明ＥＨＩ≥３

的大气环境有利于强龙卷的发生；不过Ｂｒｏｏｋｓｅｔａｌ

（１９９４）认为ＥＨＩ的数值并不能明显区分龙卷超级
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单体风暴和非龙卷超级单体风暴的大气环境状态，

而ＤｏｓｗｅｌｌａｎｄＥｖａｎｓ（２００３）根据统计结果则认为

ＥＨＩ的数值能够区分两者的大气环境状态的差异。

犎 ＝－∫
犺

０
犽· 犞×

犞

（ ）狕 ｄ狕　　　 （４）

犛犚犎 ＝－∫
犺

０
犽· （犞－犆）×

犞

［ ］狕 （５）

犈犎犐＝犆犃犘犈×犛犚犎 ÷１６００００ （６）

式（４）、（５）、（６）中，犎 为螺旋度，犺为指定的积分高

度（通常取３ｋｍ），犽为垂直方向单位矢量，犞为大气

水平运动矢量，犛犚犎 为相对风暴螺旋度，犆为风暴

移动矢量，犈犎犐为能量螺旋度指数，犆犃犘犈为对流

有效位能。这三个参数中，犎 是只和水平风场

犞（狓，狔，狕）有关的参数。犛犚犎 除了和风场有关外，

还和对流系统的移动速度犆有关，犆的取值有不同

的方法，都有一定的主观性。犈犎犐则除了包含运动

学量以外，还包含与温湿有关的热力学量ＣＡＰＥ。

２．２．５　龙卷发展机制

如前所述，中气旋的生成是由强上升运动使得

顺流涡度倾斜拉伸导致，但这个过程并不能生成近

地面的垂直涡度，而中气旋龙卷的生成离不开超级

单体风暴中的下沉气流（ＤａｖｉｅｓＪｏｎｅｓｅｔａｌ，２００１；

ＭａｒｋｏｗｓｋｉａｎｄＲｉｃｈａｒｄｓｏｎ，２０１０；２０１４；Ｂｌｕｅｓｔｅｉｎ，

２０１３；Ｓｃｈｕｌｔｚｅｔａｌ，２０１４）。超级单体的下沉气流到

达地面的出流由于温度较低，与环境之间形成的温

度差异有利于近地面的垂直涡度发展（ＤａｖｉｅｓＪｏｎｅｓ

ｅｔａｌ，２００１），其根据是斜压作用加强了近地面的水

平涡度，然后通过涡度倾斜和拉伸的作用生成垂直

涡度。但是龙卷的发展还需要近地面的垂直涡度的

加强，这是通过垂直涡度的收缩实现的。如果冷出

流的温度太低，则会因为负浮力增加抑制了垂直上

升气流而不利于近地面的垂直涡度的加强，因此能

否发展为龙卷，冷出流与环境之间形成的温度差异

需要有一个平衡点（ｓｗｅｅｔｓｐｏｔ）（Ｓｃｈｕｌｔｚｅｔａｌ，

２０１４），这个温度差异通常小于４℃（Ｍａｒｋｏｗｓｋｉａｎｄ

Ｒｉｃｈａｒｄｓｏｎ，２００９；２０１０；Ｍａｒｋｏｗｓｋｉｅｔａｌ，２００２）；而

对于非龙卷超级单体强冷出流导致的最大温度差异

可达２０℃以上（ＭａｒｋｏｗｓｋｉａｎｄＲｉｃｈａｒｄｓｏｎ，２０１０）。

较高的０～１ｋｍ 相对湿度（ＤｏｓｗｅｌｌａｎｄＥｖａｎｓ，

２００３）环境则保证了冷出流与暖湿空气之间形成的

温度对比不会太强（ＭａｒｋｏｗｓｋｉａｎｄＲｉｃｈａｒｄｓｏｎ，

２００９；２０１０；２０１４；Ｍａｒｋｏｗｓｋｉｅｔａｌ，２００２；Ｓｃｈｕｌｔｚｅｔ

ａｌ，２０１４）。上述讨论表明，龙卷的形成是一个复杂

的多因子过程，这些因子之间，既可能相互促进（正

反馈），也可能相互制约（负反馈）。

非中气旋龙卷通常由辐合线上的小尺度涡旋

（ｍｉｓｏｃｙｃｌｏｎｅｓ，又称为中涡旋 ｍｅｓｏｖｏｒｔｉｃｅｓ）和快速

发展对流风暴中的强上升气流的拉伸作用形成

（ＷａｋｉｍｏｔｏａｎｄＷｉｌｓｏｎ，１９８９；Ｂｌｕｅｓｔｅｉｎ，２０１３），通

常辐合线具有较强的水平风切变和垂直涡度，而垂

直风切变一般较弱（ＭａｒｋｏｗｓｋｉａｎｄＲｉｃｈａｒｄｓｏｎ，

２０１０；Ｂｌｕｅｓｔｅｉｎ，２０１３）。但对飑线上的龙卷的生成

机制还尚未完全清楚，但ＤａｖｉｅｓＪｏｎｅｓｅｔａｌ（２００１）、

ＭａｒｋｏｗｓｋｉａｎｄＲｉｃｈａｒｄｓｏｎ（２０１０）都认为其可能与

飑线中的下沉气流密切相关，机制类似于超级单体

中的下沉气流对龙卷生成的作用。产生龙卷的飑线

多为 弓 型 回 波 或 者 波 动 型 线 状 回 波（ＬＥＷＰ）

（ＭａｒｋｏｗｓｋｉａｎｄＲｉｃｈａｒｄｓｏｎ，２０１０），这些特征通常与

超级单体联系在一起（ＤｏｓｗｅｌｌａｎｄＢｕｒｇｅｓｓ，１９９３）。

由于龙卷、中气旋等的生成和发展都是大气垂

直涡度强烈发展的结果，因此第３部分对涡度和风

矢端图及其与龙卷、中气旋发展的关系进行分析说

明。

３　涡度和风矢端图

３．１　涡度

涡度是表征大气运动的一个重要物理量，与风

场的空间变化密切相关；其物理意义表示的是流体

微元的自转，是一个三维矢量。二维流体涡度的定

义是单位面积流体速度环流在面积缩小的条件下的

极限值，是流体微元角速度的两倍。如果一个流体

微元只有公转，没有自转，则其涡度为零（大气科学

辞典编委会，１９９４）。

天气预报业务中经常使用的涡度一般指的是大

气运动的垂直涡度，也就是大气三维涡度的垂直分

量，且一般指的是不包含地转涡度的相对垂直涡度，

而包含地转涡度的垂直涡度一般称为绝对涡度。由

于垂直运动的水平变化通常可忽略，因此大气水平

涡度通常指的就是水平风的垂直切变，且一般显著

大于垂直涡度（Ｄｏｓｗｅｌｌ，２００５）；对于天气尺度的气流，

垂直涡度的量级为１０－５ｓ－１，而水平涡度的量级为

１０－３ｓ－１，后者大约为前者的１００倍（Ｄｏｓｗｅｌｌ，２００５）。

需要说明的是，在强对流发生发展过程中，其上升运

动与水平风速量级相同，因此垂直运动在水平方向
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上的变化同垂直风切变量级相同，甚至更大，则这时

的水平涡度不能忽略垂直运动变化项。

二维气流的涡度可以分解为曲率涡度和切变涡

度两项。一般情况下，大气涡度都有这两项的作用。

但需要注意的是，这两项有时候会出现符号相反的

情况，这就会使得大气中某个涡旋环流出现涡度为

０或者负值的情况，比如蓝金（Ｒａｎｋｉｎ）涡旋模型的

情况，具体可见 Ｄｏｓｗｅｌｌ（２００５）的分析。实际大气

中的龙卷涡旋或者热带气旋也可能会出现垂直涡度

为零或者负值的情况（Ｄｏｓｗｅｌｌ，２００５）。

涡度是一个伽利略不变量，也就是说在任何一

个惯性运动坐标系中，流体的涡度都相同。但是组

成二维气流涡度的两个部分：曲率涡度和切变涡度，

则都不是伽利略不变量（Ｄｏｓｗｅｌｌ，２００５）。对于一个

超级单体风暴中的中气旋环流来说，由于超级单体

风暴通常都是移动的，因此从地面来看中气旋环流

一般不是对称涡旋环流；如果超级单体风暴匀速移

动，则中气旋环流相对该风暴的环流一般是对称的

涡旋环流，这就表明在不同的运动坐标系中，曲率涡

度和切变涡度会有所不同。

大气的水平涡度具有狓方向和狔 方向两个分

量，也可以分解为沿着水平气流方向的分量和垂直

水平气流方向的分量。水平涡度与水平风矢量平

行、方向相同的分量称为顺流（ｓｔｒｅａｍｗｉｓｅ）涡度；如

果水平涡度与水平风矢量平行，但方向相反的分量

则称为逆流（ａｎｔｉｓｔｒｅａｍｗｉｓｅ）涡度；而与气流垂直的

分量称为横向（ｃｒｏｓｓｗｉｓｅ）涡度（如 ＤａｖｉｅｓＪｏｎｅｓ，

１９８４；Ｄｏｓｗｅｌｌ，２００５；ＭａｒｋｏｗｓｋｉａｎｄＲｉｃｈａｒｄｓｏｎ，

２０１０）。顺流涡度和横向涡度都不是伽利略不变量

（Ｄｏｓｗｅｌｌ，１９９１）。如果大气中的风矢量的垂直分布

为大小不同、方向不变（即只有风速切变）或者方向

相差１８０°，这时大气则只有横向涡度，没有顺流涡

度；而顺流涡度对应于大气中垂直风矢量的顺时针

风向切变，逆流涡度则对应于逆时针风向切变。螺旋

度就是直接与顺流涡度相关的物理量，见式（４），但如

前所述，判断是否有利于超级单体风暴发生时经常使

用的是垂直积分相对风暴螺旋度［式（５）］，且经常为０

～３ｋｍ高度垂直积分。顺流涡度与中气旋的生成密

切相关，这可以通过涡线这个概念来说明。

使用涡线这个概念更容易理解顺流涡度与中气

旋生成之间的关系。涡线表征的是某瞬间流体微元

旋转状态的几何曲线，在该曲线上任一点的切向矢

量方向与该点的涡度矢量方向相同（大气科学辞典

编委会，１９９４），类似于流线与速度矢量方向的关系。

已经得到广泛的认可，水平涡线由于强垂直上升运

动而倾斜生成垂直涡度是超级单体风暴中气旋生成

的主要机制（ＤａｖｉｅｓＪｏｎｅｓｅｔａｌ，２００１；Ｍａｒｋｏｗｓｋｉ

ａｎｄＲｉｃｈａｒｄｓｏｎ，２０１０）。横向涡度在垂直上升运动

的作用下倾斜会导致气旋式环流和反气旋式环流；

而顺流涡度在垂直上升运动的作用下倾斜会产生螺

旋式上升运动，这是由于风向随高度顺时针转变产

生的垂直风切变及其导致的垂直气压梯度有利于气

流右侧的垂直上升运动和垂直涡度发展的缘故

（ＲｏｔｕｎｎｏａｎｄＫｌｅｍｐ，１９８２；Ｋｌｅｍｐ，１９８７；Ｄａｖｉｅｓ

Ｊｏｎｅｓｅｔａｌ，２００１；Ｄｏｓｗｅｌｌ，２００５）。

３．２　风矢端图

风矢端图（ｈｏｄｏｇｒａｐｈ）是表征单站探空观测风

矢量垂直变化的图形，能够清楚展示风的垂直变化，

易于计算垂直风切变、判断急流等。风矢端图最常

用的一个方面是利用风向的垂直变化判断温度平

流，风向随高度逆时针转变（ｂａｃｋｉｎｇ）对应冷平流、

风向随高度顺时针转变（ｖｅｅｒｉｎｇ）则对应暖平流。

但是大气边界层内有所不同，由于摩擦力的作用，风

向随高度通常都是顺时针转变的（盛裴轩等，２００３），

因此不能仅仅通过风向的顺时针转变来判断边界层

内存在暖平流；当然，如果边界层内的风向随高度逆

时针转变，则可能表明有强冷平流（Ｄｏｓｗｅｌｌ，１９９１）。

但需要说明的是，如果风的垂直变化由非常强烈的

非地转过程（比如对流）导致，则上述判断冷暖平流

的方法不适用，因为热成风关系是由大气的静力平

衡关系和地转平衡关系得到的。

如前所述，超级单体风暴的发展与垂直风切变、

较大的ＣＡＰＥ密切相关。研究表明，在北半球，风

向随高度顺时针转变有利于右移气旋式超级单体风

暴，而风向随高度逆时针转变有利于左移反气旋式

超级单体风暴（ＫｌｅｍｐａｎｄＷｉｌｈｅｌｍｓｏｎ，１９７８；Ｗｅｉｓ

ｍａｎａｎｄＫｌｅｍｐ，１９８４；Ｋｌｅｍｐ，１９８７）。如果超级单

体风暴发展的大气环境风矢端线为直线，则风暴会

分裂为左移和右移两个风暴（Ｋｌｅｍｐ，１９８７；Ｄｏ

ｓｗｅｌｌ，１９９１）。

忽略垂直运动的水平变化项，可以使用风矢端

图判断水平涡度的方向。把风矢端图看做从上向下

的俯视图，那么水平涡度的方向就是上下两层风矢

量差的方向再向左转９０°的方向（Ｄｏｓｗｅｌｌ，１９９１；

ＭａｒｋｏｗｓｋｉａｎｄＲｉｃｈａｒｄｓｏｎ，２０１０）。在风矢端图上
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判断出了水平涡度的方向，则很容易判断顺流涡度

和横向涡度分量。

与涡度类似，风矢端图所表征的垂直风切变同

样是伽利略不变量。也就是说，风矢端图中的风矢

量减去一个定常运动矢量，其所表征的垂直风切变

不变。但需要指出的是，顺流涡度或者螺旋度都非

伽利略不变量，因此风暴相对螺旋度并不同于对地

的螺旋度（即相对于地球坐标的螺旋度），这也可以

从两者的表达式中得出。可以使用风矢端图估计垂

直积分螺旋度或者垂直积分相对风暴螺旋度，其数

值正比于风矢端图上不同气压层的风矢量所包围的

面积（ＤａｖｉｅｓＪｏｎｅｓｅｔａｌ，１９９０）。ＤａｖｉｅｓＪｏｎｅｓｅｔａｌ

（１９９０）建议使用０～３ｋｍ积分的相对风暴螺旋度

来判识超级单体风暴中气旋的强弱，给出的弱、中、

强中气旋对应的相对风暴螺旋度数值分别是１５０～

２９９、３００～４４９和＞４５０ｍ
２·ｓ－２，但是这个数值并非

是绝对的，比如ＲａｓｍｕｓｓｅｎａｎｄＢｌａｎｃｈａｒｄ（１９９８）统计

得到非中气旋龙卷和中气旋龙卷风暴的环境０～３

ｋｍ积分相对风暴螺旋度数值在２５～４１１ｍ
２·ｓ－２，其

中非中气旋龙卷风暴的相应中值为１２４ｍ２·ｓ－２，而

中气旋龙卷风暴的相应中值为１８０ｍ２·ｓ－２。

４　结　论

本文对深厚湿对流（业务中一般称为雷暴）和强

对流天气的发展条件、强对流天气定义、时空分布特

点和发展条件进行了分析说明，重点给出了龙卷发

展的环境条件和形成机理，最后对螺旋度、涡度和风

矢端图及其与龙卷、中气旋发展的关系进行了分析。

结论如下。

（１）ＣＡＰＥ和ＣＩＮ都对抬升气块的温湿状况敏

感；但ＣＡＰＥ对湿度的变化更敏感，而ＣＩＮ对温度

的变化更敏感；在ＣＡＰＥ＞０的情况下，大气垂直减

温率越大，ＣＡＰＥ也越大；达到７℃·ｋｍ－１及以上

就是较大的大气垂直减温率。当地面气温逐渐升高

达到对流温度时，ＣＩＮ为０。

（２）本文提出的我国重大强对流天气定义如

下：小时雨量≥５０ｍｍ的短时强降水、或者直径≥

２０ｍｍ的冰雹、或者≥２５ｍ·ｓ
－１（或１０级）的雷暴

大风、或者ＥＦ２级（阵风可达５０ｍ·ｓ－１以上）及以

上级别龙卷。

（３）虽然我国目前已经布设完成了较为完备的

气象观测网，但仍难以全面监测极端强对流天气，因

此灾害现场调查和其他观测信息仍是现有监测网的

必要补充。对不同长度时段累积极端降水的统计表

明，我国南方极端强降水天气持续时间往往比北方

更长；但未来需要使用好稠密自动气象站降水观测

资料进行极端降水分析。地面露点温度与大气可降

水量的对数值存在近似线性的统计关系，地面露点

温度达到２６℃左右常常表明大气非常暖湿。

（４）根据湿球温度定义和能量守恒关系，某一

气块（狆，犜，犜ｄ）的假相当位温θｓｅ（狆，犜，犜ｄ）与假湿

球温度犜狑 的关系为θｓｅ（狆，犜，犜ｄ）＝θｓｅ（狆，犜狑，犜狑）。

由于雨滴或者雹块在下落过程中的表面温度近似是

湿球温度，因此湿球温度０℃层才是冰雹融化层的

近似高度。

（５）有利于Ｆ２／ＥＦ２级及以上中气旋龙卷的环

境条件不仅需要有利于超级单体风暴的环境条件，

还需要较低的抬升凝结高度和较大的低层（０～１

ｋｍ）垂直风切变。大气抬升凝结高度较低，其相应

的相对湿度就较高、云底高度就较低且相应的ＣＩＮ

值也普遍较小，这是与龙卷风暴中不太强的下沉气

流密切相关的。中气旋的生成是由强上升运动使得

顺流涡度倾斜拉伸导致，而中气旋龙卷的生成离不

开超级单体风暴中的下沉气流。

（６）涡度可分解为顺流涡度和横向涡度，顺流

涡度对应于大气中垂直风矢量的顺时针风向切变。

顺流涡度在垂直上升运动的作用下倾斜会产生螺旋

式上升运动。螺旋度就是表征顺流涡度的物理量，

风暴相对螺旋度则表征水平涡度在低空暖湿入流气

流上投影大小的物理量，因而表征风暴内部上升气

流区产生涡旋的潜势。

（７）风矢端图可以用来判断垂直风切变、急流

和冷暖平流等，还可以判断水平涡度的方向和估计

垂直积分螺旋度或者垂直积分相对风暴螺旋度。对

于北半球的超级单体风暴，如果环境风矢端线为直

线，则风暴会分裂为左移和右移两个风暴；而风向随

高度顺时针转变有利于右移气旋式风暴，风向随高

度逆时针转变则有利于左移反气旋式风暴。

最后有必要指出，文中在讨论各种概念时给出

了一些不尽相同的解释和阈值，其目的是为了提供

一个相关问题的全貌，以供读者比较和思考，并在业

务预报中科学地应用。文中也给出了我们对相关问

题的认识和理解，以供读者参考。
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