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暴雨维持和传播的机制分析

朱 乾 根

许多研究已经指 出了降水特别是暴雨对天气尺度系统的反馈作用
,

例如在降水过程
、

中凝结潜热的释放能够促进低层气旋的生成和发展 〔‘〕一 〔4 〕;
同时

,

在暴雨过程中还伴有

低空急流的形成与维持等 ( 5 〕一 〔“〕
。

而天气尺度系统又必将反过来对暴雨的维持和传播发

生影响
。

一般来说
,

暴雨区是沿其上空的基本气流方向传播的
。

这种传播是通过怎样的

机制进行的呢 ? 本文试图通过一次暴雨过程的实例分析
,

定性地指出这次暴雨形成
、

维

持和传播的机制
。

、

暴雨过程概述

19 72 年 7 月 1 日一 3 日主要在淮河流域发生了一次大范围的暴雨天气过程
,

降水首

先从汉水中上游开始发生
,

而后 向东移动业

发展
,

1 日夜移到 安徽淮北 地 区
,

雨 量 最

强
,

2 日移到江苏
。

图 1 是 7 月 1一2 日。8时

的雨量图
,

由图可见
,

大雨主要集中在黄淮

之间
,

范围广大
,

安徽省界首县 日 雨 量 达

4 70
.

8 毫米
,

为这次暴雨的中心
。

引发这次暴雨的天气尺度系 统 主 要 是

50 0 毫 巴上的低涡
少,

而后在降水过程中
,

低

层(7 00 毫 巴
、

8 50 毫巴 )也相继有低涡生成
,

地面则形成了黄淮气旋
。

图 1
.

1 9 7 2年7 月 1 日一 2 日0 8时雨量图

单位
, 毫米

,

阴影区为大于 2 00 毫米降水 区

二
、

垂直运动的传播

为了分析垂直运动
,

将非绝热的 。方程应用于 5 00 毫巴上
:
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H 为单位质量空气由于凝结潜热释放而引起的加热

奉其他为常用符号
。

按照H ol to “ 〔8 〕(l )式右端第一项为温度平流对垂直运动的贡献
,

可

以近似地看做当暖平流时有上升运动
,

冷平流时有下沉运动
。

右端第二项为涡度平流对



垂直运动的贡献
,

可 以近似地看做
,

当 50 。毫巴上为正涡度平流时有上升运动
,

为负潞

度平流时有下沉运动
。

这两项统称为动力项
。

右端最后一项为凝结潜热释放对垂直运动

的贡献
,

·

当凝结潜热释放时对上升运动有贡献
,

否则无贡献
。

这项称为热力项
。

在 1 日08 时的
、
\

5 00 毫 巴图上 (图 2 )
,

低涡位于河套地区
,

东部较冷西部较暖
,

等

温线近于南北向与西风气流几乎垂直
。

淮河上游和汉水流域等 温 线 密 集
,

且西风较强

扭6一20 米 /秒 )
,

有较大的暖平流
,

而且又位于高 原 浅槽 的 前部
,

有弱的正涡度平

流
,

因而这里应是强的动力上升运动区 (以暖平流上升运动为主 )
,

降水开始从这里生

成
。

2 日08 时 (图
’

3 )黄谁之间普遍增温 2一 4 ℃
。

一6 c 等温线由河南移到沿海
,

等温线密

集带也移到江苏
.

上空
,

同时这里的高空西风已增强到 2 6一 2 8 米/ 秒
,

有较强的暖平流
,

加

上槽前的正涡度平流区也移到这里
,

因而 2 日08 时在江苏省上空应有较强的动力上升运

动 (仍 以暖平流为主 )
。

由
_
_

匕可见
,

与暴雨区的东移相配合
,

暖平流区及正涡度平流区

也是 自西向东移动的
,

特别是暖平流区其位置始终位于暴雨区的前部(比较图 1和图3 )
,

健说明动力 上升运动对暴雨的形成
、

维持和传播有重要的作用
。 -

图2
.

1 日0 8 时5〔均毫巴图

虚 线为等温线 实线 为等高线

为与上述分析相对照
,

我 们用运动学

韵方法 (考息地形作用 ) 计算 了大范围的

垂直运动(空 间步长取 加。公里)
。

图 4 是

1 汤2 0时3 OCC米上空的垂盘速度分怖图
,

这张图大致可 以表示 1 日昭时一 2 日帕时

的平均垂直运动情 况
,

与图 1 对照可见
,

在 1一2 日朴时的暴雨区
_ _

趾空为一
_ _

仁升运动

区
,

上升运动中心在关浏珑与阜阳间
,

与暴

雨 中心相重合
,

中心数值为儿
.

5厘米 /秒
,

最大上升速度在4邪。米附近
,

数值达 站厘

米
’

秒
。

这个上升运动区正好位于 1 日 2。时

暴雨区的前部
, 一

与 1 日 2。时 6哪 毫 巴暖平

图3
.

2 日0 8时 5 0 0 毫巴图

虚线为等温线 实线为等高线

图 4
.

1 日2。时 3 0 0 0米垂直速度分布 ( x 1 o一2
米 / 秒 )



流区相重叠 (图略 )
。

我们又按简化的降水量与垂直速度的关系式〔7 〕用此垂直速度
,

推

算了连续下降24 小时的降雨量
,

不足 100 毫米
,

只及暴雨中心47 0
.

8毫米的 1/ 5
。

实际上暴

雨业不是在一天之 中均匀下降的
,

而是集中在数小时之 内
。

例如界首县从 7 月 1 日 20 时

一 2 日 4 时八小时内降水量即达 4 04 毫米
,

占日雨量的86 肠
。

如以界首县 2 日 。时一 1

时一小时的降水量 1 1 2
.

2 毫米反推上升速度
,

则最大
.

上升速度应为 4
.

6米/ 秒
,

平均上升

速度为 2
.

9米/ 秒
,

超过了大尺度运动学方法所计算的上升速度 20 多倍
。

因此
,

可 以近似

地认为大尺度运动学方法所计算的垂直速度
,

主要代表动力上升运动
; 而两者之差(实际

上与反推的上升速度量级相当 )
,

则代表中小尺度对流凝结释放所造成的热力上升运动
。

这部分热力上升运动是在大气处于对流不稳定(或条件不稳定 )的情况下
,

由动力上升运

动的触发而发展起来的
。

我 们把它看做为暴雨对上升运动的直接反锻作用
。

如不考虑对流

凝结潜热释放
,

如此强大的上升运动
,

使空气上升绝热膨胀冷却
,

引起的局地降温将远远

超过 50 0 毫巴上的暖平流增温
。

因此可 以说
,

暴雨区上空的实际增温
,

主要是由于对流凝

结潜热释放所造成的
。

由于暴雨区上空的增温
,

使得暴雨区的前方冷空气一侧温度梯度

增大
,

而在暴雨区的后方暖空气一侧温度梯度减小甚至反转为东暖西冷
。

因而在西风平

流下
,

暴雨区前方暖平流加强
,

上升运动发展
,

而在暴雨区后方暖平流减弱
,

上升运动

受到抑制
,

甚至转为冷平流下沉运动
。

于是上升运动区向暴雨区的前方传播
。

我们把这

种凝结潜热释放对动力垂直运动的影响
,

称为暴雨对垂直运动的间接反镀作用
。

正是由

于这种间接反铁作用推动了暴雨区向下游方向传播
。

此外
,

暖平流的增强与西风气流的增强也 有关
,

而西风气流的增强则与暴雨过程中

相伴出现的低空急流的形成与维持是相对应的
。

三
、

低空急流的形成与维持

我们用 8 50 毫 巴西南风最大风速轴近似地 表示低空急流轴
。

由图 5
、

6可以看出
,

从 l

日0 8时一 2 日CS时在降水区的右侧西南风风速 晋过:由姆一16 米/ 秒增强到 20 一 26 米/ 秒
。

图 7 是 2 日 CS 时通过暴雨区的南北向剖面图
‘

,

由日 可见
,

在 70 0 毫巴 左 右 有 中 心 大

于 28 米/秒

的低空急流

存在
,

而在

2 4小时
’

前是

没有的 (图

略 )
.

这说

明低空急流

是在暴雨过

程 中 形 成

的
。

图5
.

1 日0 8 时8 5 0 毫巴 图

虚 线为等风 速线 (米 /秒 )

实线为等高线 及槽线

图6
.

2 日0 8 时R 5 0毫 巴图

虚线为等风速线 (米 /秒 )
实 线为等高线及槽线 矢线为轨迹

3



这次低空急流
,

不可能是一般所认为的对流动量交换所形成的
.

第一
、

因为低空急

流位于暴雨区的右侧边缘
,

这里业没有对流发生或对流较弱
.

相反在对流较强的暴雨中

心
,

而风速却较小(见图 7 )
。

例如汉 口和南京两站皆在 1 一 2 日“ 时 暴雨区的边缘
.

扭树柳脚脚娜

汉 口没有降水发生
,

南京仅降 2 毫米
,

显然无对流
,

可

是这两站 8 50 毫巴的风速
,

却分别由12 米 /秒和 4 米 /秒

增强到 26 米 /秒和 20 米 /秒
,

增长显著
,

这是用对流动

量交换所不能解释的
。

第二
、

对流动量交换的结果
,

应

使上 下层风速趋于均匀
。

从图 7 可见
,

低空急流中心西南

风速达 28 米 /秒以上
,

向上风速显著减小
,

至更高空甚

至转为偏东风
,

而在暴雨中心的西华上下风速却非常均

匀
,

说明这里可能有对流动量交换发生
,

但这里却不是

低空急 流的中心
,

所以对流动量交换绝不是低空急流形

成的原 因
。

那 么
,

这次低空急流形成的主要原因是什么呢 ?

,

卜亏 芡阳

图7

庄时 群 护阳片阳 淤O 币吕 言暇 ! 对

2 口0 8 时沿 11 5
o
E 剖面图

单位
:

来/ 秒

从 l 日 2。时的 85 介 毫巴图上 (图 8 )
,

可以看到在暴雨区及其周 围地区实际风风向

与等高线之间有明显的交角
,

且指向低压一侧
,

图8
.

1 日 2 0 时3 5 0 毫巴图

这样的流场和气压场配置表明
,

气压场对空气质

点作功
,

空气的水平运动动能将要迅速增大
,

而

在气压梯度较大的地 区
,

显然增长得要更快些
,

就 在这里形成了85 0毫巴上的最大风速带
。

另外
,

由于在高层无明显的地转偏差存在
,

甚 至 存 在

相反的地转偏差 (图略 )
,

因而风速增长较慢甚

至减弱
。

在摩擦层 因受摩擦影响
,

风速增加也较

慢
。

因而
,

在低空形成了西南风急流
。

还应指出
,

与此同时
,

这里的地转风也是增

加的
,

但比实际风的增长速率要小
。

例如汉口地

转风由 12 米 /秒仅增强到 14 米 /秒
;
南京地转风

由 9 米 /秒仅增强到 16 米/ 秒
。

说明在暴雨发生前

实际风速等于或小于地 转风
,

暴雨发生后
,

因实际风的增长大于地转风的增长
,

变为大

于地转风
,

即超地转风
。

超地转风的存在是低空急流的一个重要特征
。

从法向运动方程

所揭示的力的平衡原理可知
,

只有当空气质点运动轨迹呈反气旋式弯曲时
,

大气才有可

能较长时间保持超地 转的状态
。

比较图 5
、

图 6 及图 8 可以清楚地看出
,

从 1 日0 8时一
2 日 08 时 (特别是在 1 日 20 时一 2 日 08 时 )

,

长江 中下游及其以南广大地区
,

由偏南

气流顺转为偏西气流
,

说明在这地区
,

空气质点的运动轨迹是反气旋式的
。

为进一步说

朋
,

我们绘制了 2 日08 时前后通过 85 0 毫巴急流轴上几个点的空气水平运动轨迹 (因这

里的垂直速度不强
,

’

可近似认为运动是水平的 )
,

见图 6 之矢线
,

由图可见
,

这几点的

空气质点都是从付高脊线附近移来
,

业取反气旋式的运动路径
,

穿越等压线由高压指向

低压
.

一面移动
,

一面加速
,

当到达气压梯度最大的区域时
,

风速也增强到最大
。

由于



它继续作反气旋 式的路径运动
,

因而保持为超地转的风速
。

这也可能就是经常看到的大

多数低空急流总是存在于付高边缘的原 因
。

问题是
,

这样大范围的地转偏差是如何生成的呢 ?
_

因为低空急流与暴雨过程同时发

生
,

它的生成显然与暴雨的关系极为密切
。

这种关系可表述如下
:

一方面由于在暴雨过

程中对流凝结潜热释放
,

业通过水平扩散
,

使暴雨区整个上空空气增暖
,

大气柱伸长
,

从而使低层减压
,

高层加压
。

在低层有低压生成(参见图 6
,

在河南一带有低涡生成 )
,

使其南侧付高边缘的气压梯度加大
,

即地 转风增大
。

另一方面
,

由于对流凝结潜热释放引

起巨大热力上升运动
,

同时产生低层辐合 (参见图 4 及 图 9 )
,

高层辐散
,

从而加强了

低层 由付高内部辐散出来的空气质点向暴雨区方向的运动
,

产生了指向低压 的 地 转 偏

差
。

因此
,

在低压的南部
,

暴雨区的右侧
、

付高的边缘形成了超地转的低空西南风急流
。

我们知道
,

在稳定的大气中
,

垂直运动是地转适应建立的重要机制〔” , 〔g , ,

而在静

力不稳定的大气中
,

可 以看到对流凝结潜热释放所造成的热力上升运动
,

则是地转适应

破坏的机制
。

一旦地转平衡破坏
,

超地转的低空急流建立以后
,

在低空急流的上空将出
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,

即热成风 (V
r

)小于实际风的垂直切变绝对值
。

在这样的流场和温

度场结构下
,

将引起沿风矢量方向的水平涡度的减弱 ( 5 〕
,

从而造成围绕急流的垂直反环

流
,

即暖空气下沉
,

冷空气上升
。

这种次生的垂直环流迫使暴雨区有向右侧 移 动 的 趋

势
。

然而
,

由于与低空急流相对应的 50 0 毫巴气流的增强
,

加强了暴雨前方的暖平流动

力上升运动
,

促使这里的不稳定能量释放
,

暴雨区仍主要沿基本气流方向传播
,

但稍向

右偏
。

四
、

水汽输送和不稳定区的传播

众所周知
,

低空急流是向暴雨区输送水汽的主要通道
。

因此
,

低空急流的形成与维

持将有利于暴雨的水汽供应
.

但是业

非在低空急流左侧的任何地区都可以

有暴雨出现
,

而是在那些水汽通量辐

合最大的地区才有暴雨生成
。

图 9 是

1 日20 时 8 5 0 毫巴的水汽 通 量 散 度

图
。

由图可见
,

在暴雨区为一水汽通

量辐合区
,

其辐合中心在徐州
、

阜阳

间
,

比暴雨 中心略偏东
,

2 日08 时
,

辐

合中心沿东偏南方向移入江苏
,

暴雨

中心也移到镇江
、

南京一带(图略 )
。

然而
,

水汽通量辐合又主要是由空气

速度辐合所决定的
,

也就是说
,

只有

在低层辐合上升运动强烈 发 展 的 地

区
,

才有水汽通量的大量辐合
。

上已

闻明
,

在暴雨区的前方有利于动力上

图9
.

1 日2 0 时8 5 0 毫巴水汽通量散度 ( x l} 二克/ 仟克
·

秒 )



升运动的发展
,

但仅此是不能形成暴雨的
。

只有在对流不稳定的条件下
,

才能 弓!起强烈

的对流热力上升运动的发展
,

从而有暴雨形成
。

从本例的分析可发现
,

低 空急流同时也

是使对流不稳定区向暴雨前方传播的重要机制
。

表 l 列出了郑州和南京两站在暴雨过程中
,

500 毫巴和8 50 毫巴温度
、

湿度及稳定度的

变化数据(郑州在暴雨边缘 降中雨
,

南京位于 2一 3 日cs时的暴雨中心 )
。

由表可见
,

郑州和

南京在降雨前对流不稳定度是发展的 (郑州 6 月 30 日一 7 月 1 日
,

南京 6 月 3 0 日一 7

月 2 日
,

降暴雨后
,

对流不稳定度迅速减小 (郑州 7 月 2 日
,

南京 7 月 3 日 )
,

大气层

0000000000000000000
5 。。

111 T
ddd

e,, △0 ...

666
.

3 000 一一一 5 777

一
: 888 888 5 888 一 111

777
.

111 {
一 77777 5 999 2 111 1 444 7 555

一 1 666

777
.

222 I
一 77777 6 777 2 111 1 888 8 666 一 1 999

777
.

333 }
一 44444 8 444 ⋯2

000 1 888 8 444 000

一一一一一一一一一一

结接近湿绝热
。

后者显然是 由于暴雨过程中
,

水汽大量向上输送和凝结潜热 释 放 的 结

果
.

而对流不稳定度的发展则是由于低层增温
、

增湿超过高层的增温增湿所造成
,

其中

特别 以低层的增湿影响最大
。

我们知道在降水未发生前
,

局地水汽的增加主要是由于水

汽平流所造成的
。

图 10
、

n 表示了 l 日 0 8 时和 2 日 08 时 85 0 毫巴上的水汽平流情况
,

图上湿度中心与当时的降水区是重叠的
,

·

而在雨区的前方
,

等 比湿线密集
,

有较强的湿

平流
,

特别在 2 日08 时
,

由于低空急流形成后
,

湿度平流明显增大
,

其数值大约 由 1 日

0 8时的 4 x 10 一 s

克/仟克
·

秒增大到 24 x l0 一 5

克 / 仟克
·

秒
,

增长约 5 倍
。

而同 时 间 该 区

图1 0
.

1日0 8时8 5 0 毫巴水汽平流

实线为流线

虚线为等比湿线 (克/ 仟克 )

图 1 1
.

2日0 8时 8 5 0毫巴水汽平流

实线为流线

虚线为等比逸线 (克/ 仟克 )



上空 50 0 毫巴湿度平流
,

仅及 85 0 毫巴的一半
.

正是由于这种上下层之间的湿度平流差

异
。

使暴雨前方有对流不稳定度的发展
。

从宏观上来看
,

就是对流不稳定区 沿 基 本 气

流方向传播
。

它的传播与上空暖平流动力上升运动的传播基本一致
,

因此
,

在暴雨前方

它们重合的地区便有新的暴雨形成
。

需要说明的是
,

由于这种不稳定度的变化过程有时时 间很短促
,

因此 在现时的观

测时间间隔 ( 12 小时 ) 下
,

业非在降暴雨的每一探空站的记录中都能清楚地反映出来
。

五
、

结 论

根据上面的分析
,

我们可以将这次暴雨的维持和传播过程概括如下
:

首先
,

在对流不稳定区
,

主要是由于暖平流的动力
_

L升运动
,

引起对流运动的发展

产生暴雨
.

由于对流凝结潜热释放
,

一方面使暴雨区上空气层增暖
,

一方面加强了热力

上升运动
,

形成和维持了低空急流
。

而后暴雨区对流不稳定消失
,

在暴雨区 后 部 有 暖

平流动力上升运动的减弱 (或冷平流下沉运动的发展 )
,

在暴雨区中则由于超地 转的低

空急流所引起的次生垂直环流
,

而有下沉运动发展
,

于是原暴雨区减弱
、

消失
,

与此同

时
,

在暴雨区的前部
,

主要 由于低层的湿度平流
,

使这里的大气层变为对流不稳定
,

而

在上空又有暖平 流动力上升运动的发展
,

遂促使不稳定能量释放
,

有新的暴雨产生
。

整

个过程是一个新陈代谢的过程
,

从宏观上来看
,

就是暴雨区沿其上空的基本气流方向向

前传播
。

当然
,

在这过程中
,

涡度平流的动力上升运动也有一定的作用
,

但相对于暖平

流动力上升运动是较小的
。
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