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提　要：利用理想数值模拟资料，开展了热带气旋外雨带长生命史对流尺度上升运动演变机制的个例研究。选取的个例起

源于热带气旋外雨带顺垂直风切变方向的右侧，其垂直质量输送具有双峰时间演变特征，存在两次增强阶段，生命史长达２．５ｈ。

结果表明：强垂直风切变和低层高值相当位温为上升运动长生命史的维持提供了有利环境，邻近对流单体的发生发展通过调

节相当位温的局地变化造成上升运动强度的不同响应。上升运动的两次增强阶段均是正热力浮力和正浮力扰动气压垂直梯

度力主导，但两次增强机制存在区别：首次增强阶段邻近对流单体的发展引起低层相当位温升高，同时上升运动倾斜增大，水

凝物粒子持续增长释放潜热引起热力浮力显著增大，因此垂直速度较大；二次增强阶段前期新的邻近对流单体的发生发展增

大了低层相当位温，但随后邻近对流单体发展成熟和消亡，造成下沉运动增强和局地相当位温降低，热力浮力和垂直速度较

小。与中纬度普通对流单体的减弱机制类似，减弱阶段上升运动倾斜较小，下沉运动在上升运动下方形成并发展，该下沉运

动和其他邻近对流单体的下沉运动将低值相当位温输送至低层形成近地面冷池，热力浮力减小，负热力浮力和降水拖曳作用

导致上升运动减弱。热力浮力、浮力扰动气压垂直梯度力和降水拖曳作用的不平衡过程是上升运动长时间演变的主要机制，

但也不可忽视上升运动的倾斜大小。
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ｒｅｓｐｏｎｓｉｂｌｅｆｏｒｔｈｅｐｒｏｌｏｎｇｅｄｅｖｏｌｕｔｉｏｎｏｆｕｐｄｒａｆｔ．Ａｔｔｈｅｓａｍｅｔｉｍｅ，ａｔｉｌｔｅｄｕｐｄｒａｆｔｓｔｒｕｃｔｕｒｅｃａｎａｌｓｏｉｎ

ｆｌｕｅｎｃｅｔｈｅｄｅｖｅｌｏｐｍｅｎｔｏｆｕｐｄｒａｆｔ．

犓犲狔狑狅狉犱狊：ｔｒｏｐｉｃａｌｃｙｃｌｏｎｅ，ｏｕｔｅｒｒａｉｎｂａｎｄ，ｕｐｄｒａｆｔ，ｌｏｎｇｌｉｆｅｓｐａｎ，ｅｖｏｌｕｔｉｏｎｍｅｃｈａｎｉｓｍ

引　言

热带气旋（ｔｒｏｐｉｃａｌｃｙｃｌｏｎｅ，ＴＣ）作为典型的对

流系统之一，其环流内存在多种类型的对流单体

（Ｂａｒｎｅｓｅｔａｌ，１９９１；ＨｅｎｃｅａｎｄＨｏｕｚｅ，２００８；Ｌｉａｎｄ

Ｆａｎｇ，２０１８；陈涛等，２０２１；王科等，２０２１）。例如，ＴＣ

外核区（常定义为３倍最大风速半径以外的区域；

Ｗａｎｇ，２００９）通常是外雨带活跃的区域，由于此区域

的水平形变相对较小（Ｗａｎｇ，２００８；２００９；Ｌｉａｎｄ

Ｗａｎｇ，２０１２），因此外雨带中的对流尺度系统以孤立

对流单体为主（ＨｅｎｃｅａｎｄＨｏｕｚｅ，２００８；Ｍｏｏｎａｎｄ

Ｎｏｌａｎ，２０１５；周海光，２０１０）。

观测资料和高分辨率数值模拟研究结果显示

ＴＣ外雨带的孤立对流单体具有复杂的运动场结

构，通常包含对流尺度上升运动（简称上升运动）和

下沉运动（Ｂａｒｎｅｓｅｔａｌ，１９８３；ＨｅｎｃｅａｎｄＨｏｕｚｅ，

２００８；ＣｈｅｎｇａｎｄＬｉ，２０２０）。上升运动中心对应着

雷达反射率大值区（Ｂａｒｎｅｓｅｔａｌ，１９８３；Ｈｅｎｃｅａｎｄ

Ｈｏｕｚｅ，２００８；周海光，２０１０），因此其垂直速度大小

可指示外雨带对流单体的强度。此类上升运动可以

通过倾斜和低层辐合拉伸作用引起垂直涡度增强

（ＨｅｎｃｅａｎｄＨｏｕｚｅ，２００８；罗辉等，２０２０），进而有利

于外雨带次级水平风速大值的产生。对流尺度上升

运动产生的凝结潜热可引起 ＴＣ的热力动力场的

调整（向纯怡等，２０２４），进而引起ＴＣ的结构和强度

的变化（Ｗａｎｇ，２００９；王珍等，２０２３）。

ＬｉａｎｄＦａｎｇ（２０１８）统计了垂直风切变影响下

ＴＣ外雨带对流尺度上升运动的生命史特征，发现

８０％以上的上升运动的生命史小于１ｈ，１０％左右
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的上升运动的生命史为１～２ｈ，１％的上升运动的

生命史长达２ｈ以上。相对而言，中纬度孤立对流

单体的生命史较短，典型值为０．５～１ｈ（周毅，

１９８７），通常发生在弱垂直风切变环境下（Ｃｈｉｓｈｏｌｍ

ａｎｄＲｅｎｉｃｋ，１９７２），对流单体内上升运动的倾斜较

小，降水粒子垂直降落产生向下的拖曳力，以及冰雹

的融化和降水蒸发的冷却作用减弱了对流单体内的

上升运动，这些过程同时促进了位于上升运动下方

的下沉运动的发生发展，该下沉运动切断了对流单

体内的入流，导致对流单体迅速消散（ＤｏｓｗｅｌｌⅢ，

１９８４；周毅，１９８７）。在较强的垂直风切变环境下，下

沉运动形成于入流外侧，上升运动和下沉运动同时

存在并维持一段时间，才有可能出现生命史较长的

对流单体（寿绍文等，２００３）。区别于中纬度孤立对

流单体的局地环境，ＴＣ外雨带孤立对流单体的上

升运动不仅受到垂直风切变的影响（ＬｉａｎｄＦａｎｇ，

２０１８；翁之梅等，２０２４），还会受到ＴＣ主环流气旋式

风场、涡丝化效应（Ｗａｎｇ，２００８；２００９；ＬｉａｎｄＷａｎｇ，

２０１２）和邻近对流单体的影响，１０％以上的上升运动

能够维持１ｈ以上，这类长生命史上升运动的发展

和维持机制与中纬度地区孤立对流单体的发展机制

可能不同。在这种复杂ＴＣ外雨带环境中，长生命

史的对流尺度上升运动具有怎样的演变特征？上升

运动能够长时间维持的环境背景和物理机制是什

么？哪些物理过程主导了上升运动的强度变化？

为回答上述问题，基于ＴＣ理想数值模拟结果，

分析ＴＣ外雨带一例生命史长达２ｈ以上的深厚对

流尺度上升运动的演变特征，研究该上升运动得以

长时间维持的环境背景，并通过动力诊断上升运动

长时间演变的物理机制，以期加深对ＴＣ外雨带长

生命史对流发生、发展机理的认识。

１　资料和方法

１．１　模式简介

文中所用资料来自于水平分辨率为２ｋｍ、时间

分辨率为６ｍｉｎ的热带气旋模式（ＴｒｏｐｉｃａｌＣｙｃｌｏｎｅ

Ｍｏｄｅｌｖｅｒｓｉｏｎ４，ＴＣＭ４）的理想数值模拟资料。

ＴＣＭ４采用完全可压的非静力方程，能够合理地模

拟ＴＣ的结构、强度及对流活动等（Ｗａｎｇ，２００７；Ｌｉ

ａｎｄＷａｎｇ，２０１２；ＬｉａｎｄＦａｎｇ，２０１８）。模拟试验采

用四层双向嵌套网格，各层嵌套网格的格距分别为

５４、１８、６和２ｋｍ，相应的格点数分别为２４１个×

２０１个、１２７个×１２７个、１６３个×１６３个和３１３个×

３１３个。由于对流主要发生在距离ＴＣ中心３００ｋｍ

的半径范围内，研究区域取自于３倍最大风速半径

至３００ｋｍ半径的外雨带区域。模式垂直层次共有

３２层，最低和最高层的高度分别为０．０３ｋｍ 和

２７ｋｍ。模拟试验使用犳平面（１８°Ｎ），海面温度设

为２９℃。初始涡旋最大风速半径为９０ｋｍ，近地面

最大切向风速为１８ｍ·ｓ－１，风速随高度以正弦曲

线减小，至１００ｈＰａ减小为０ｍ·ｓ－１。相应的涡旋

质量场和热力场通过非线性平衡方程（Ｗａｎｇ，２００１）

获取。采用Ｄｕｎｉｏｎ（２０１１）观测的湿热力学廓线作

为初始热力环境场。模式的主要参数设置见表１，

关于ＴＣＭ４的详细说明可参见 Ｗａｎｇ（２００７）。

表１　犜犆犕４模拟参数

犜犪犫犾犲１　犜犆犕４犮狅狀犳犻犵狌狉犪狋犻狅狀

参数 说明

水平格点数

２４１个×２０１个（第一层，Δ狓＝５４ｋｍ）

１２７个×１２７个（第二层，Δ狓＝１８ｋｍ）

１６３个×１６３个（第三层，Δ狓＝６ｋｍ）

３１３个×３１３个（第四层，Δ狓＝２ｋｍ）

垂直层数 ３２层（０．０３～２７ｋｍ）

积分步长 ６ｍｉｎ

边界层方案 犈ε湍流闭合方案（ＬａｎｇｌａｎｄａｎｄＬｉｏｕ，１９９６）

云微物理方案 显式混合相态云微物理方案（Ｗａｎｇ，２００１）

积云参数化方案 无

　　注：括号内数据为各参数阈值对应的实际数值。

　　模式积分６０ｈ后（设为研究试验的初始时刻，

即０ｈ），模拟的ＴＣ中心最低海平面气压为９６６ｈＰａ

（图１ａ），此时在模式中加入５ｍ·ｓ－１东风切变。东

风切变的廓线分布如图１ｂ所示，风速变化集中在

１．５～１３．５ｋｍ高度范围内，加入的垂直切变风场满

足热成风平衡。ＲｉｏｓＢｅｒｒｉｏｓａｎｄＴｏｒｎ（２０１７）将

４．５～１１．０ｍ·ｓ
－１的垂直风切变定义为中等强度的

垂直风切变，因此试验中加入５ｍ·ｓ－１东风切变代

表了模拟的ＴＣ受中等偏弱的垂直风切变影响。加

入东风切变后模拟的ＴＣ持续增强，４８ｈ时最低海

平面气压下降到９２０ｈＰａ，地面最大风速达到６０ｍ·

ｓ－１（图１ａ）。从图１ｃ的ＴＣ雷达反射率因子的水平

分布可见，外雨带分布大量对流单体，其中上升运动

中心位置与雷达反射率因子大值区高度吻合。

１．２　对流尺度上升运动识别算法

ＴｅｒｗｅｙａｎｄＲｏｚｏｆｆ（２０１４）提出了一种针对ＴＣ
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注：图ｃ圆半径分别为１００、２００、３００ｋｍ；棕色实心圆圈以外为外雨带区域；黑色箭头为东风切变；

黑色圆点为算法识别到的上升运动中心位置；紫色星形为研究对象上升运动 Ｍ生成位置；

灰色粗实线为上升运动个例移动轨迹；紫色虚线矩形为８０ｋｍ×８０ｋｍ研究区域。

图１　ＴＣＭ４（ａ）在加入垂直风切变０～４８ｈ内模拟的ＴＣ最低海平面气压和地面最大风速随时间的变化，

（ｂ）０ｈ时纬向风廓线，（ｃ）３ｈ时模拟的３ｋｍ高度雷达反射率因子（填色）和风场（风羽）

Ｆｉｇ．１　（ａ）ＴｉｍｅｓｅｒｉｅｓｏｆｍｉｎｉｍｕｍｓｅａｌｅｖｅｌｐｒｅｓｓｕｒｅａｎｄｍａｘｉｍｕｍｓｕｒｆａｃｅｗｉｎｄｓｉｍｕｌａｔｅｄｂｙＴＣＭ４

ａｆｔｅｒｖｅｒｔｉｃａｌｗｉｎｄｓｈｅａｒｂｅｉｎｇｉｍｐｏｓｅｄｗｉｔｈｉｎ４８ｈ，（ｂ）ｔｈｅｖｅｒｔｉｃａｌｐｒｏｆｉｌｅｏｆｚｏｎａｌｗｉｎｄｉｎｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔ

ａｔ０ｈａｎｄ（ｃ）ｓｉｍｕｌａｔｅｄｒａｄａｒｒｅｆｌｅｃｔｉｖｉｔｙ（ｃｏｌｏｒｅｄ）ａｎｄｗｉｎｄｆｉｅｌｄ（ｂａｒｂ）ａｔ３ｋｍｈｅｉｇｈｔａｔ３ｈ

对流尺度上升运动的识别和追踪（ｓｔａｔｉｓｔｉｃａｌａｎｄ

ｐｒｏｇｒａｍｍａｂｌｅｏｂｊｅｃｔｉｖｅｕｐｄｒａｆｔｔｒａｃｋｅｒ，ＳＰＯＵＴ）

算法。ＳＰＯＵＴ算法能够捕捉到ＴＣ对流尺度上升

运动的关键运动学特征，且不依赖于上升运动的微

物理特性，不仅方便统计上升运动的结构和演变特

征，还可以追踪上升运动附近的环境变化，有助于理

解周围环境的局部效应。因此，采用ＳＰＯＵＴ算法

对ＴＣ外雨带对流尺度上升运动进行识别，算法中

相应的阈值设置如表２所示。ＬｉａｎｄＦａｎｇ（２０１８）

的结果显示上述阈值设置能够合理识别模拟的上升

运动。

表２　犛犘犗犝犜算法的参数阈值设置

犜犪犫犾犲２　犝狊犲狉狊狆犲犮犻犳犻犲犱狆犪狉犪犿犲狋犲狉狊犳狅狉犛犘犗犝犜犪犾犵狅狉犻狋犺犿

参数 说明 阈值

最低层数 ＳＰＯＵＴ算法在模式资料中检测的最低层 ６层（０．９６ｋｍ）

总垂直层数 ＳＰＯＵＴ算法在模式资料中检测的总垂直层数 １８层（最高到１４．７ｋｍ）

最小上升速度 二维上升运动的垂直速度识别阈值 １．０ｍ·ｓ－１

最大水平距离 垂直方向上连续两层的最大上升速度所在格点的最大水平距离 ２个格点（４ｋｍ）

最小厚度 三维上升运动的最小厚度 ４层（１．４～３．１ｋｍ）

最大水平移动距离 连续两个时次的三维上升运动的最大水平移动距离 ５个格点（１０ｋｍ）

最小垂直层数 连续两个时次的三维上升运动的最小垂直层数 ６层

最短生命史 上升运动持续的最短时间 ３个时次（１８ｍｉｎ）

　　　　　注：括号内数据为各参数阈值对应的实际数值。

２　上升运动的演变特征

图２ａ显示，ＴＣ外雨带８６．２％的上升运动生命

史不超过１ｈ，１２．８％的上升运动生命史为１～２ｈ，

仅有１％的上升运动生命史达到２ｈ以上。因此，将

上升运动按照生命史长短分为生命史１ｈ以内、１～

２ｈ和２ｈ以上三种类型，分析对应的垂直质量输送

（ｖｅｒｔｉｃａｌｍａｓｓｔｒａｎｓｐｏｒｔ，ＶＭＴ；定义为上升运动中

心格点及相邻８个格点的垂直质量输送的垂直平均

值；计算公式为ＶＭＴ＝ρ狑，其中：ρ为单位体积的空

气、水汽、液态水和固态水的质量之和，狑 为垂直速

度）特征。图２ｂ显示大部分较短生命史（≤２ｈ）的

上升运动的 ＶＭＴ＜６ｋｇ·ｍ
－２·ｓ－１，而生命史

＞２ｈ的上升运动则呈现较大的ＶＭＴ，中位数峰值

可达７ｋｇ·ｍ
－２·ｓ－１。例如，生命史长达２．５ｈ的
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注：图ｂ中每种颜色从下至上三条线分别代表第２５％、５０％和７５％分位数。

图２　（ａ，ｂ）不同生命史的上升运动（ａ）个数，（ｂ）ＶＭＴ在其标准化生命史内第２５％、

５０％和７５％分位数分布，（ｃ，ｄ）上升运动 Ｍ的（ｃ）ＶＭＴ和倾斜，

（ｄ）顶高、底高和最大上升速度高度随时间的变化

Ｆｉｇ．２　（ａ）Ｕｐｄｒａｆｔｌｉｆｅｓｐａｎｈｉｓｔｏｇｒａｍ，（ｂ）ｐｅｒｃｅｎｔｉｌｅｓｆｏｒａｖｅｒａｇｅＶＭＴｆｏｒｔｈｒｅｅｔｙｐｅｓ

ｏｆｕｐｄｒａｆｔｓｏｖｅｒａｎｏｒｍａｌｉｚｅｄｕｐｄｒａｆｔｌｉｆｅｓｐａｎ，（ｃ，ｄ）ｔｉｍｅｓｅｒｉｅｓｏｆ（ｃ）ＶＭＴａｎｄ

ｔｉｌｔ，ａｎｄ（ｄ）ｔｈｅｔｏｐｈｅｉｇｈｔ，ｂｏｔｔｏｍｈｅｉｇｈｔａｎｄｈｅｉｇｈｔ

ｏｆｔｈｅｍａｘｉｍｕｍｕｐｗａｒｄｖｅｌｏｃｉｔｙｏｆＵｐｄｒａｆｔＭ

上升运动 Ｍ（形成于ＴＣ外雨带顺垂直风切变方向

的右侧，图１ｃ），其ＶＭＴ在４．０ｈ和４．９ｈ分别出现

两个峰值（２１．１ｋｇ·ｍ
－２·ｓ－１和１７．８ｋｇ·ｍ

－２·

ｓ－１，图２ｃ），与中纬度长生命史中尺度对流系统的

面积和最大小时降水量呈双峰或多峰时间变化的特

征一致（Ｐｒｅｉｎｅｔａｌ，２０２０）。此外，上升运动 Ｍ 垂直

倾斜（定义为上升运动最低层中心和最高层中心连

线的斜率，即δ狕／ （δ狓）
２
＋（δ狔）槡

２ ）明显；且在上升运

动 Ｍ生命史的大部分时段，其倾斜大小与ＶＭＴ随

时间的变化一致（图２ｃ）。

图２ｄ显示，上升运动 Ｍ 生成后１ｈ内顶高从

３．６ｋｍ不断上升，３．９ｈ时顶高突破１４ｋｍ，达到最

大值，随后基本稳定在１２～１４ｋｍ，表现出穿透性对

流特征。随着顶高的上升，最大上升速度高度也不

断抬升，４．０ｈ时达到１１．６ｋｍ；４．０～４．４ｈ最大上

升速度高度有所下降，４．４～４．９ｈ在６～９ｋｍ小幅

波动，５．０～５．５ｈ又逐渐上升。相较而言，在上升

运动 Ｍ 的整个生命史内，底高的变化较小，３．０～

５．０ｈ底高基本稳定在０．９６ｋｍ，底高的抬升分别发

生在４．０ｈ和上升运动 Ｍ 生命史的最后半小时内，

特别是５．１ｈ时底高迅速抬升至８ｋｍ，底高的抬升

说明上升运动 Ｍ底部的垂直速度减小，不利于上升

运动的维持（将在第３．２节和４．２节讨论）。

３　不同发展阶段上升运动周围环境动

力和热力特征

　　为探讨上升运动 Ｍ 发生发展过程中周围动力

和热力环境的特征，根据垂直质量输送随时间的变

化（图２ｃ），将其生命史分为初生阶段（３．０～３．６ｈ）、

首次增强阶段（３．６～４．０ｈ）、减弱阶段（４．０～４．５ｈ）、

二次增强阶段（４．５～５．０ｈ）和消亡阶段（５．０～

５．５ｈ）。

３．１　垂直风切变

图３为上升运动 Ｍ的环境垂直风切变（定义为

距离上升运动中心２０～４０ｋｍ的环形区域的平均

垂直风切变）随时间的变化。由图３可见，在上升运
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图３　距离上升运动 Ｍ中心位置２０～４０ｋｍ环形

区域范围内０～１、０～３、０～６和０～１０ｋｍ垂直风

切变随时间的变化

Ｆｉｇ．３　Ｔｉｍｅｓｅｒｉｅｓｏｆｖｅｒｔｉｃａｌｗｉｎｄｓｈｅａｒｓａｔｔｈｅ

０－１，０－３，０－６，０－１０ｋｍｉｎｔｈｅ２０－４０ｋｍ

ａｎｎｕｌａｒｒａｎｇｅａｒｏｕｎｄＵｐｄｒａｆｔＭｃｅｎｔｅｒ

动 Ｍ生成后２ｈ内，０～６ｋｍ和０～１０ｋｍ垂直风

切变增强，其中，０～６ｋｍ垂直风切变从１３．７ｍ·

ｓ－１缓慢增加至１６．２ｍ·ｓ－１；０～１０ｋｍ垂直风切变

从１４ｍ·ｓ－１增加至１８．１ｍ·ｓ－１，期间强度发生明

显振荡；而０～１ｋｍ和０～３ｋｍ垂直风切变变化较

小，分别稳定在７．５ｍ·ｓ－１和１１ｍ·ｓ－１。在消亡

阶段，垂直风切变明显减弱（图３）。强垂直风切变

使得上升运动 Ｍ 发生明显倾斜，随着０～１０ｋｍ垂

直风切变强度的变化，上升运动 Ｍ的倾斜也发生明

显变化，但存在一定滞后性。例如，初生阶段０～１０ｋｍ

垂直风切变明显增强，随后首次增强阶段上升运动

Ｍ的倾斜明显增大；首次增强阶段０～１０ｋｍ垂直

风切变减小，随后减弱阶段上升运动 Ｍ 倾斜减小。

强垂直风切变为上升运动 Ｍ 的长时间维持提供了

有利的动力环境，与中纬度短生命史的孤立对流单

体通常发生在弱垂直风切变环境（Ｃｈｉｓｈｏｌｍａｎｄ

Ｒｅｎｉｃｋ，１９７２）不同。研究表明，长生命史的超级单

体在其发展过程中可引起周围局地垂直风切变显著

增强（Ｐａｒｋｅｒ，２０１４；Ｎｏｗｏｔａｒｓｋｉａｎｄ Ｍａｒｋｏｗｓｋｉ，

２０１６），而本文中上升运动 Ｍ持续时间长，期间垂直

质量输送发生明显变化，表现为双峰时间演变特征，

但在整个生命史，除了０～１０ｋｍ垂直风切变稍微

增强以外，６ｋｍ以下的垂直风切变未发生明显变

化，说明上升运动 Ｍ的强度变化并不是周围环境垂

直风切变的变化所致。

３．２　相当位温

上升运动 Ｍ能够长时间维持且强度发生明显

变化，与周围低层相当位温（θｅ）的显著变化有关

（图４）。３．０ｈ时上升运动 Ｍ在高值θｅ的区域生成

（图４ａ），随后低层入流的θｅ 高值区和出流的θｅ 低

值区并存（图４ｂ），导致初生阶段上升运动 Ｍ 发展

缓慢，对应的ＶＭＴ变化较小（图２ｃ）。

　　在上升运动 Ｍ 生成的同时，邻近上升运动 ｍ３

（为表述方便，其他上升运动分别命名为 ｍ１、ｍ２、

ｍ３，以此类推）也在西北侧θｅ 高值区生成（图４ａ），

随后持续发展，增强了低层入流和风场辐合（图４ｂ～

４ｄ，图５ｃ，５ｄ），将西北部高值θｅ向上升运动 Ｍ平流

（图４ａ～４ｃ，图５ａ～５ｃ），因此３．６～３．８ｈ西北侧低

层θｅ明显增强，达３５４～３５６Ｋ（图４ｂ，４ｃ）。同时，

３ｋｍ 高度的θｅ明显降低（图５ｃ，５ｄ），表明上升运动

Ｍ局地环境的静力稳定性降低。此外，上升运动 Ｍ

的倾斜显著增大（图２ｃ），意味着降水偏离上升运动

Ｍ的中心，有利于其附近的高值θｅ 维持。因此，上

升运动 Ｍ 迅速增强，发展深厚，在４．０ｈ时其顶高

已突破１４ｋｍ（图２ｄ），最大上升速度达到２３．５ｍ·

ｓ－１。

减弱 阶 段 上 升 运 动 Ｍ 的 倾 斜 明 显 减 小

（图２ｃ），上升运动 Ｍ 中心区域的降水粒子垂直降

落产生向下的拖曳力促进下沉运动的形成和发展

（图４ｄ，４ｅ；图５ｄ，５ｅ），降水蒸发冷却作用也使得低

层θｅ持续降低（图４ｄ，４ｅ；图５ｄ，５ｅ），在低层形成冷

池（图４ｄ～４ｆ，图５ｅ；ＳｃｈｌｅｍｍｅｒａｎｄＨｏｈｅｎｅｇｇｅｒ，

２０１４；程晶晶等，２０２３），静力不稳定性减小。此外，

在４．３ｈ时上升运动 ｍ３ 强迫的下沉运动进一步导

致西北部低层θｅ减小（图４ｆ）。因此，减弱阶段上升

运动 Ｍ明显减弱（图２ｃ），底高有所抬升（图２ｄ）。

西南部冷池前缘的辐散气流和低层入流辐合，

激发新的对流单体生成（图４ｇ的 ｍ９ 和 ｍ１２；Ｅａｓｔｉｎ

ｅｔａｌ，２０１２；程晶晶等，２０２３），新生上升运动 ｍ９ 和

ｍ１２的发展，使得西南侧的θｅ 升高，低层入流增大

（图４ｇ），将西部的高值θｅ向上升运动Ｍ平流（图４ｆ～

４ｈ，图５ｇ），增强静力不稳定性。因此，上升运动 Ｍ

发生了二次增强。随后这些邻近对流单体（如 ｍ３、

ｍ９、ｍ１２等）发展成熟和消亡（图４ｇ～４ｉ），引起下沉

运动增强（图４ｈ），低值θｅ 随着下沉运动进入低层，

造成上升运动 Ｍ中心附近低层θｅ 降低（图４ｉ）。因

此相较于首次增强阶段而言，二次增强阶段上升运

动 Ｍ的垂直质量输送较弱（图２ｃ）。

随着越来越多的邻近对流单体减弱消亡，增强

的下沉运动导致西南部低层θｅ下降１４Ｋ以上，形

成长度达３０ｋｍ（图４ｈ，４ｉ），厚度达９ｋｍ（图５ｇ）的

带状冷池，该冷池迅速入侵上升运动Ｍ底部（图４ｋ），
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静力不稳定性减小；同时上升运动 Ｍ的底高抬升至

６ｋｍ以上（图２ｄ），不利于低层水汽的向上输送，上

升运动 Ｍ逐渐消亡。

以上分析表明，上升运动 Ｍ的长时间发展和维

持与邻近新生对流单体的持续发展引起周围低层θｅ

升高密切相关，而短生命史的上升运动（如 ｍ６），也

是在高值θｅ的环境中生成（图４ｄ），但生成后不久便

受到西南部低值θｅ和邻近上升运动 Ｍ 强迫的下沉

运动的影响（图４ｅ，４ｆ），上升运动 ｍ６ 迅速减弱，生

命史仅为２４ｍｉｎ；同样，上升运动ｍ１２在西南部带状

冷池的前边缘形成（图４ｇ），随后受到冷池的影响

（图４ｈ）而迅速消亡，仅持续了１８ｍｉｎ。

注：ｍ犻（犻＝１，２，３，…，１５）为其他上升运动，红色圆点为上升运动 Ｍ的中心位置，紫色圆点为其他上升运动的中心位置；

实线为上升运动，虚线为下沉运动；ＶＭＴ单位：ｋｇ·ｍ－２·ｓ－１，下同；图ａ～ｈ黑色粗实线为图５中垂直剖面所在位置。

图４　３．０～５．４ｈ上升运动 Ｍ附近区域０．９６ｋｍ高度的非对称风场（风矢）、θｅ（填色），３ｋｍ高度

垂直速度（等值线，单位：ｍ·ｓ－１）和上升运动中心位置（圆点）的水平分布随时间的演变

Ｆｉｇ．４　Ａｓｙｍｍｅｔｒｉｃｗｉｎｄｓ（ｗｉｎｄｖｅｃｔｏｒ），θｅ　（ｃｏｌｏｒｅｄ）ａｔ０．９６ｋｍｈｅｉｇｈｔ，ｏｖｅｒｌａｉｄｂｙｖｅｒｔｉｃａｌｖｅｌｏｃｉｔｙ

（ｃｏｎｔｏｕｒ，ｕｎｉｔ：ｍ·ｓ－１）ａｔ３ｋｍｈｅｉｇｈｔａｎｄｕｐｄｒａｆｔｃｅｎｔｅｒｓ（ｄｏｔ）ａｒｏｕｎｄＵｐｄｒａｆｔＭｆｒｏｍ３．０ｈｔｏ５．４ｈ
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注：实线为上升运动，虚线为下沉运动。

图５　３．０～４．６ｈ沿图４ａ～４ｈ黑色粗实线（ｍ３ 中心穿过 Ｍ中心）的θｅ（填色）、垂直速度

（等值线，单位：ｍ·ｓ－１）和非对称风矢量与垂直速度的合成风场（风矢）的垂直剖面

Ｆｉｇ．５　Ｖｅｒｔｉｃａｌｐｒｏｆｉｌｅｏｆθｅ　（ｃｏｌｏｒｅｄ），ｖｅｒｔｉｃａｌｖｅｌｏｃｉｔｙ（ｃｏｎｔｏｕｒ，ｕｎｉｔ：ｍ·ｓ
－１），ｏｖｅｒｌａｉｄｂｙ

ｔｈｅａｓｙｍｍｅｔｒｉｃｗｉｎｄａｎｄｖｅｒｔｉｃａｌｖｅｌｏｃｉｔｙ（ｗｉｎｄｖｅｃｔｏｒ）ａｌｏｎｇｔｈｅｂｌａｃｋｓｏｌｉｄｌｉｎｅｓｉｎ

Ｆｉｇ．４ａ～４ｈｗｈｉｃｈｐａｓｓｉｎｇｔｈｒｏｕｇｈｍ３ａｎｄＭｃｅｎｔｅｒｓｆｒｏｍ３．０ｈｔｏ４．６ｈ

４　垂直动量收支诊断分析

上文揭示了上升运动 Ｍ 在不同发展阶段其热

力环境发生了显著变化，而动力环境变化较小。为

揭示上述动力、热力环境中上升运动 Ｍ得以长时间

维持的物理机制，根据垂直动量方程对垂直加速度

（ｄ狑／ｄ狋）进行收支诊断分析（Ｚｈａｎｇｅｔａｌ，２０００）。垂

直动量收支诊断方程为：

ｄ狑
ｄ狋
＝－

狆′ｂ

狕
／

烐烏 烑
ρ

ＢＰＧＡ

－
狆′ｄ

狕
／

烐烏 烑
ρ

ＤＰＧＡ

＋犵
θ′ｖ

θ（ ）
烐烏 烑

ｖ

ＴＢ

＋犵（κ－１）
狆′
珚（ ）

烐烏 烑
狆

ＤＢ

－犵（狇ｃ＋狇ｒ＋狇ｉ＋狇ｓ＋狇ｇ
烐烏 烑

）

ＷＬ

＋２Ω狌ｍｃｏｓ
烐烏 烑


科氏力

＋犇
︸

ｗ

湍流耗散

（１）

式中：κ＝０．２８６，犵为重力加速度，θｖ和狆分别为虚位

温和气压的平均参考态，θ′ｖ 为虚位温扰动；狆′为扰

动气压，由浮力扰动气压狆′ｂ 和动力扰动气压狆′ｄ

两部分组成（Ｈｏｕｚｅ，１９９３），即：狆′＝狆′ｂ＋狆′ｄ；狆′ｂ

代表水凝物相变过程的非绝热加热造成空气受热引

起高低层之间的气压差，狆′ｄ 代表垂直运动在垂直

方向上的不均匀分布导致空气质量的辐合辐散引起

高低层之间的气压差；狇ｃ、狇ｒ、狇ｉ、狇ｓ 和狇ｇ 分别为云

水、雨水、冰晶、雪和霰粒子的混合比，Ω、狌ｍ、和

犇ｗ 分别为地球旋转角速度、纬向风、纬度和耗散项。
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式（１）左侧为垂直加速度项，右侧分别为浮力气

压扰动垂直梯度力（ＢＰＧＡ）、动力气压扰动垂直梯

度力（ＤＰＧＡ）、热力浮力（ＴＢ）、动力浮力（ＤＢ）、降水

拖曳作用（ＷＬ）、科氏力和湍流耗散项等七项。由

于科氏力和湍流耗散项远小于其他项，本研究不讨

论科氏力和湍流耗散项的贡献。以下分别诊断增强

阶段和减弱阶段垂直动量方程右侧各项对垂直加速

度项的贡献。

４．１　增强阶段

图６为首次增强阶段经过上升运动 Ｍ 中心的

气压扰动垂直梯度力（包括ＢＰＧＡ和ＤＰＧＡ）、浮力

（包括ＴＢ和ＤＢ）和降水拖曳作用（ＷＬ）的垂直剖

面。由图６ａ可见，正ＢＰＧＡ主要分布在上升运动

Ｍ的中低层０～４ｋｍ、中高层６～１２ｋｍ高度和径

向向外区域，负ＢＰＧＡ分布在中层４～９ｋｍ和径向

内侧（靠ＴＣ眼区一侧）区域。图６ｂ显示，正ＤＰＧＡ

集中分布于上升运动 Ｍ 的中下层（０～９ｋｍ），负

ＤＰＧＡ集中分布在９ｋｍ以上高度。由于ＤＰＧＡ绝

对值相对较小（图６ｂ），气压扰动垂直梯度力ＰＧＡ

（为ＢＰＧＡ 与 ＤＰＧＡ 之和）的分布特征（图６ｃ）与

ＢＰＧＡ的分布特征（图６ａ）相似，此阶段气压扰动垂

直梯度力以ＢＰＧＡ为主。

随着上升运动 Ｍ的增强，云水、雨水、冰晶和霰

等水凝物粒子持续增长（图７ａ～７ｃ，７ｅ）释放潜热，进

一步促进ＴＢ增大，导致上升运动区存在三个ＴＢ大

值区，分别位于２～４、５～６和９～１２ｋｍ高度（图６ｄ），

与低层水汽凝结形成雨水（图７ｂ），中层水汽冻结形

成雪或霰粒子（图７ｄ，７ｅ）和高层云水（图７ａ）、冰晶

（图７ｃ）及雪（图７ｄ）粒子增长释放潜热有关。图６ｅ

显示，正ＤＢ主要分布在上升运动 Ｍ 的径向外侧区

域和径向内侧区域２～６ｋｍ高度，负ＤＢ主要分布

注：ＰＧＡ为ＢＰＧＡ与ＤＰＧＡ之和，Ｂ为ＴＢ与ＤＢ之和；实线为上升运动，虚线为下沉运动。

图６　首次增强阶段垂直动量方程各动力项（填色）和垂直速度（等值线，单位：ｍ·ｓ－１）经上升运动 Ｍ中心的径向剖面
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（ｃｏｎｔｏｕｒ，ｕｎｉｔ：ｍ·ｓ－１）ａｌｏｎｇｔｈｅｃｅｎｔｅｒｏｆＵｐｄｒａｆｔＭａｔｔｈｅｆｉｒｓｔｓｔｒｅｎｇｈｔｅｎｉｎｇｓｔａｇｅ

３５６　第６期　　　 　　　　　　　方俏娴等：热带气旋外雨带长生命史对流尺度上升运动的演变机制　　　　　　　　　　　



在中上层６ｋｍ以上高度和上升运动底部，但由于

ＤＢ较小，总浮力Ｂ（ＴＢ与ＤＢ之和，图６ｆ）以正ＴＢ

为主。此外，此阶段上升运动 Ｍ 的倾斜 增大

（图２ｃ），意味着降水偏离上升运动中心，有利于低

层高值θｅ（图４ｃ）和正ＴＢ（图６ｄ）的维持。

　　 首次增强阶段由于水凝物粒子持续增长

（图７），上升运动 Ｍ 中心的 ＷＬ较大（图６ｇ），但

ＢＰＧＡ和ＴＢ的正贡献仍大于 ＷＬ的负贡献，上升

运动由正ＴＢ和正ＢＰＧＡ主导。Ｐｅｔｅｒｓ（２０１６）的研

究指出动力气压强迫项主要影响上升运动的发展演

变，但本研究的ＤＰＧＡ和ＤＢ较小。这可能与两项

研究中浮力项的虚位温扰动和参考态的计算方法不

同有关。Ｐｅｔｅｒｓ（２０１６）采用δθ′ｖ 代替θ′ｖ 计算浮力

项，将δθ′ｖ定义为上升运动中心位置的虚位温扰动

θ′ｖ与其周围环境平均虚位温扰动θ′ｖ之差，即δθ′ｖ＝

θ′ｖ－θ′ｖ；而本研究采用θ′ｖ计算浮力项，定义为上升

运动区域内任意格点的虚位温θｖ 与上升运动周围

环境的平均虚位温θ′ｖ之差，即θ′ｖ＝θｖ－θ′ｖ。

　　上升运动 Ｍ 在经历了明显减弱后又发生了二

次增强（图２ｃ）。在二次增强期间，上升运动Ｍ的中

下层０～５ｋｍ和中层６～８ｋｍ高度及径向向外区

域为正ＢＰＧＡ，上升运动 Ｍ的中层５～６ｋｍ高度和

上层８～１１ｋｍ 高度及径向内侧区域为负ＢＰＧＡ

（图８ａ）。图８ｂ显示，除了上升运动 Ｍ 底部（０～

３ｋｍ）和中上层９～１２ｋｍ高度为负ＤＰＧＡ以外，上

升运动 Ｍ大部分区域为正ＤＰＧＡ，但绝对值较小，

因此二次增强阶段气压扰动垂直梯度力也是以

ＢＰＧＡ为主（图８ｃ）。图８ｄ显示，二次增强阶段ＴＢ

注：实线为上升运动，虚线为下沉运动。

图７　生命史期间上升运动 Ｍ附近区域各水凝物粒子的混合比（填色）和垂直速度

（等值线，单位：ｍ·ｓ－１）的时间高度演变

Ｆｉｇ．７　Ｔｉｍｅｈｅｉｇｈｔｖａｒｉａｔｉｏｎｏｆｖａｒｉｏｕｓｍｉｘｉｎｇｒａｄｉｏｓａｎｄｖｅｒｔｉｃａｌｖｅｌｏｃｉｔｙ
（ｃｏｎｔｏｕｒ，ｕｎｉｔ：ｍ·ｓ－１）ａｒｏｕｎｄＵｐｄｒａｆｔＭｄｕｒｉｎｇｔｈｅｌｉｆｅｓｐａｎ
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存在两个大值中心，分别位于上升运动 Ｍ 中下层

１～４ｋｍ和中上层６～１１ｋｍ高度，而中上层６～

１１ｋｍ 高度的 ＴＢ大值与雪粒子的二次增长有关

（图７ｄ）。除了４～９ｋｍ 高度小部分区域为负ＤＢ

以外，上升运动区以正ＤＢ为主。因此，二次增强阶

段上升运动区大部分区域为正浮力（图６ｆ），但相对

首次增强阶段，ＴＢ和总浮力较小。由于云水、冰晶

和霰粒子含量明显减少（图７），ＷＬ也相对较小，主

要集中在１～４ｋｍ和５～８ｋｍ高度（图８ｇ），与此处

较多的雨水和雪粒子（图７ｂ，７ｄ）有关。综上所述，

二次增强阶段上升运动 Ｍ 也是受到正 ＴＢ和正

ＢＰＧＡ主导，但由于 ＴＢ较小，此阶段上升运动 Ｍ

的垂直速度较小。

４．２　减弱阶段

减弱阶段ＢＰＧＡ变化不大，低层０～２ｋｍ高度

和径向内侧区域为负 ＢＰＧＡ，径向向外区域为正

ＢＰＧＡ（图９ａ）。上升运动 Ｍ中层５～１０ｋｍＤＰＧＡ

减小，由正值转为负值（图９ｂ）。因此，上升运动径

向内侧区域受到负气压扰动垂直梯度力控制

（图９ｃ）。同时，此阶段ＴＢ明显减小，尤其是首次增

强阶段中高层５～６ｋｍ 和９～１２ｋｍ高度的两个

ＴＢ大值由正值（图６ｄ）转为负值（图９ｄ），可能与中

高层雪、霰的融化和升华（图７ｄ，７ｅ）引起的非绝热冷

却有关；但２～４ｋｍ高度的ＴＢ大值仍存在（图９ｄ）。

减弱阶段ＤＢ增大，上升运动区主要分布为正ＤＢ，

但量级较小（图９ｅ）。由于在减弱阶段水凝物粒子

明显增多（图７），尤其是霰粒子（图７ｅ），ＷＬ明显增

强，存在三个大值区（图９ｇ），分别位于上升运动顶

部（１２～１５ｋｍ）、中部（６～９ｋｍ）和底部（１～４ｋｍ），

与冰晶、云水、霰和雨水（图７ａ～７ｃ，７ｅ）明显增多有

关。由于较小的正ＴＢ不足以弥补较大 ＷＬ的负加

注：ＰＧＡ为ＢＰＧＡ与ＤＰＧＡ之和，Ｂ为ＴＢ与ＤＢ之和；实线为上升运动，虚线为下沉运动。

图８　二次增强阶段垂直动量方程各动力项（填色）和垂直速度（等值线，单位：ｍ·ｓ－１）经上升运动 Ｍ中心的径向剖面
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注：ＰＧＡ为ＢＰＧＡ与ＤＰＧＡ之和，Ｂ为ＴＢ与ＤＢ之和；实线为上升运动，虚线为下沉运动。

图９　减弱阶段垂直动量方程各动力项（填色）和垂直速度（等值线，单位：ｍ·ｓ－１）

经上升运动 Ｍ中心的径向剖面

Ｆｉｇ．９　Ｔｈｅｒａｄｉａｌｃｒｏｓｓｓｅｃｔｉｏｎｏｆｅａｃｈｉｔｅｍｓｉｎｖｅｒｔｉｃａｌｍｏｍｅｎｔｕｍｅｑｕａｔｉｏｎ（ｃｏｌｏｒｅｄ）ａｎｄｖｅｒｔｉｃａｌｖｅｌｏｃｉｔｙ

（ｃｏｎｔｏｕｒ，ｕｎｉｔ：ｍ·ｓ－１）ａｌｏｎｇｔｈｅｃｅｎｔｅｒｏｆＵｐｄｒａｆｔＭａｔｔｈｅｗｅａｋｅｎｉｎｇｓｔａｇｅ

速度，上升运动的发展受到抑制。此外，上升运动

Ｍ的倾斜减小（图２ｃ），降水粒子垂直降落产生的拖

曳作用削弱了上升运动 Ｍ 底部的上升速度，使得

５ｋｍ 以下高度的垂直速度减小，甚至在上升运动

Ｍ底部出现下沉运动（图９），进一步削弱上升运动，

使得上升运动 Ｍ 的底高抬升至４ｋｍ（图２ｄ），具有

中纬度地区弱垂直风切变环境下直立的孤立对流单

体的“自消亡”机制。在负 ＴＢ和负 ＷＬ共同作用

下，上升运动 Ｍ 明显减弱，但由于２～４ｋｍ的ＴＢ

大值仍存在，上升运动 Ｍ 得以维持，未直接减弱消

亡。

５　结论和讨论

基于ＴＣＭ４的理想数值模拟资料，开展了垂直

风切变影响下热带气旋外雨带对流尺度上升运动的

演变机制的个例研究，该上升运动个例形成于顺垂

直风切变右侧的热带气旋外雨带，不同于中纬度对

流单体通常经历新生、成熟和消亡的生命史特征，该

个例经历了初生、首次增强、减弱、二次增强和消亡

五个阶段，其垂直质量输送具有双峰时间演变特征，

生命史长达２．５ｈ。通过进一步分析不同阶段上升

运动周围环境的动力和热力特征，并对上升运动垂

直动量收支进行诊断分析，得到热带气旋外雨带长

生命史对流尺度上升运动发展演变的主要物理机制

概念示意图，如图１０所示。主要结论如下：

（１）区别于中纬度短生命史对流单体的弱垂直

风切变环境，强垂直风切变和高值相当位温为热带

气旋外雨带上升运动的长时间维持和发展提供了有

利环境，邻近对流单体的发生发展通过调节周围相
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注：紫色箭头为文中所关注的上升运动。

图１０　热带气旋外雨带对流尺度上升运动发展演变的主要物理机制概念示意图

Ｆｉｇ．１０　Ｓｃｈｅｍａｔｉｃｉｌｌｕｓｔｒａｔｉｏｎｏｆｔｈｅｍａｉｎｐｈｙｓｉｃａｌｐｒｏｃｅｓｓｅｓｇｏｖｅｒｎｉｎｇｔｈｅ（ａ）ｓｔｒｅｎｇｔｈｅｎｉｎｇ

ａｎｄ（ｂ）ｗｅａｋｅｎｉｎｇｏｆａｃｏｎｖｅｃｔｉｖｅｓｃａｌｅｕｐｄｒａｆｔｉｎｏｕｔｅｒｒａｉｎｂａｎｄｏｆｓｈｅａｒｅｄＴＣ

当位温的局地变化造成上升运动强度的不同响应，

可能存在两种情形：一是邻近新生对流单体（图１０ａ

棕色箭头）的发展引起低层相当位温升高，增强低层

入流（图１０ａ空心箭头）辐合，高值相当位温（图１０ａ

黄色阴影区）增加，静力不稳定性增大，促进上升运

动（图１０ａ紫色箭头）发展；二是邻近成熟对流单体

的下沉运动（图１０ｂ蓝色箭头）将低值相当位温输送

至低层形成近地面冷池（图１０ｂ蓝色阴影区），静力

不稳定性减小，抑制上升运动（图１０ｂ紫色箭头）发

展。

（２）上升运动的两次增强阶段均是正热力浮力

（图１０ａ粉色阴影区）和正浮力扰动气压垂直梯度力

（图１０ａ黄色＋－符号）主导，但两次增强机制存在

区别：首次增强阶段邻近新生对流单体的持续发展，

引起低层相当位温升高，上升运动倾斜增大，水凝物

粒子持续增长释放潜热引起热力浮力显著增大，因

而垂直速度较大；二次增强阶段前期不断有新的对

流单体形成和发展，造成低层局地相当位温升高，随

后这些邻近对流单体发展成熟及消亡，引起下沉运

动增强和局地相当位温降低，造成热力浮力减小，因

此垂直速度较小。

（３）与中纬度普通对流单体的减弱机制类似，减

弱阶段上升运动（图１０ｂ紫色箭头）倾斜减小，下沉

运动（图１０ｂ黑色箭头）在上升运动下方形成并发

展，该下沉运动和其他邻近成熟对流单体的下沉运

动（图１０ｂ蓝色箭头）共同导致低层相当位温降低形

成近地面冷池（图１０ｂ蓝色阴影区），热力浮力明显

减小（图１０ｂ粉色阴影区），上升运动中高层部分区

域热力浮力出现负值，负热力浮力和降水拖曳作用

（图１０ｂ绿色阴影区）共同导致上升运动减弱。上述

结果表明，热力浮力、浮力扰动气压垂直梯度力和降

水拖曳作用的不平衡过程是上升运动长时间演变的

主要机制，但上升运动的倾斜大小也不能忽视。

　　本研究利用热带气旋理想数值模拟结果分析了

５ｍ·ｓ－１东风切变条件下热带气旋外雨带长生命史

对流尺度上升运动个例的演变特征和长时间维持的

物理机制。该上升运动发展深厚，顶高可达对流层

顶，上升运动减弱时倾斜较小，下沉运动位于上升运

动下方，因此上升运动减弱时从底部开始消散，具有

中纬度地区普通对流单体的典型特征。该上升运动

长时间维持与周围强的垂直风切变和低层高值相当

位温有关，邻近对流单体的发生发展引起低层相当

位温的变化直接影响了上升运动的强度变化。

Ｐｅｔｅｒｓ（２０１６）和 ＭｏｒｒｉｓｏｎａｎｄＰｅｔｅｒｓ（２０１８）的研究

指出中纬度对流单体最大垂直速度主要来自于总浮

力和浮力气压强迫，并提到不可忽略动力气压强迫

的影响。本文的垂直动量收支诊断分别讨论了热力

浮力和动力浮力的作用，同时考虑了降水拖曳作用，
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诊断结果表明动力浮力对上升运动的发展影响较

小，热力浮力是热带气旋外雨带上升运动长时间发

展和维持的主要贡献项，浮力扰动气压垂直梯度力

和降水拖曳作用以及上升运动的倾斜大小对上升运

动的发展也有重要影响。本研究讨论了邻近新生和

成熟对流单体的发展通过调节低层相当位温的变化

可以导致上升运动强度的不同响应，并通过动力诊

断特别揭示了热带气旋外雨带对流尺度上升运动长

时间演变的物理机制，但仍存在一定的局限性和不

足之处：①垂直动量的诊断分析未区分邻近对流单

体和层云产生的降水拖曳作用的影响，后续研究将

通过敏感性试验进行探讨；②由于选用的是理想数

值模式资料，模拟结果与实际的热带气旋外雨带环

境存在一定偏差，且受到模式时空分辨率的限制，可

能不足以揭示热带气旋外雨带上升运动的精细化发

展演变这一复杂的物理过程，还需要开展更多的精

细化观测和数值模拟研究。
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