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第一版前言

由乔全明、阮旭春主编的《天气分析》教材，在气象专业及相关专业院

校单位广泛使用，得到了气象类学员和广大气象工作者的普遍好评。我

们在教学使用本书过程中，在基本天气图、天气系统、天气过程分析方面

又积累了新的成果和经验。适逢该书获准为普通高等教育“十一五”国家

级规划教材之机，在解放军理工大学气象学院及业界同仁的关怀和支持

下，我们遵循教学规律，依据天气学的发展，在乔全明、阮旭春主编的《天

气分析》教材基础上，又修编而成了现教材。其主要修编内容包括：增加

了有关高压、低压、鞍形场、槽线、切变线、锋附近气压场等典型天气系统

的分析，与降水相关的物理量、准地转Q矢量、锋生函数等物理量的诊断，

逐步订正客观分析方法的详细介绍及其技术问题解决方案，广泛使用的

统计最优插值客观分析方法，资料客观质量控制的主要方法，实例锋面分

析的具体步骤、锋面强度变化分析方法，气压系统结构实例分析，热带气

旋的观测及热带气旋定位，各种稳定度指数分析大气稳定度的方法，新绘

制和更换、修整了部分插图，全面整编了附录和附表。

本书修编工作分工为：第1章：陈中一；第2章：高传智、朱益民；第3
章：谢倩；第4章：罗坚；第5章：姜勇强；第6章：朱益民；第7章：高传智；

附录和附表由姜勇强修编。由于作者水平有限，书中肯定存在不足之处，

敬请专家、同行和读者给予批评指正。

编著者

2010年8月



第二版前言

作为普通高等教育“十一五”国家级规划教材，本书2010年10月面

世以来，在气象行业及相关专业院校得到了广泛使用。此后，就本教材的

使用及天气学分析课程的教学问题，作者在大学地球科学课程报告论坛

等多个场合与相关院校业内同行进行了广泛和深入的探讨。在业界同仁

的关心和支持下，本书又入选第二批“十二五”普通高等教育本科国家级

规划教材。

适逢本书再版之际，作者对本书第一版又进行了勘误和修订。依据

学生为主体、教师为主导，本书修订时注重天气学分析课程的特点和教学

规律，贯彻素质教育、创新能力培养，改革天气学分析课程教学，丰富和充

实了教材的实习与练习。书中修订的主要内容包括：增加了设计性的实

习与练习；总结课程教学经验，编写对应章节内容的实践教学指导；对天

气、天气系统、天气过程进行分析的综合实践，增加了南方气旋过程分析

小结参考提纲，梅雨过程分析小结参考提纲。附录中增加了台风委员会

西北太平洋和南海热带气旋命名方案、西北太平洋-南海热带气旋编号

规定、西北太平洋-南海热带气旋等级标准、中央气象台台风警报发布

标准。

编者

2017年11月
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绪 论

  一、天气学分析的内涵和地位

天气学分析又称天气分析，是气象学分支学科天气学的一个重要组成，是气象专
业的一门专业核心课程。天气学分析是根据各地的气象观测资料，运用天气学的原
理与方法，进行气象要素场、天气系统结构及其发生、发展演变趋势和移动的分析，以
及天气过程生消演变的分析。天气学分析方法除了具有一般自然科学的共性之外，
它的独特之处是用一组二维（平面）的天气图作为主要工具，刻画三维空间中发生的
一切天气现象和天气过程。通过天气学分析指出天气现象和天气过程的物理本质及
其演变规律，并利用其规律作出未来天气演变趋势的判断。天气学分析是天气预报
的重要步骤。

天气学分析课程主要介绍天气学分析的基本方法和技能，各类天气图分析的内
容和规则，以及应用各种气象资料分析天气系统的位置、性质、结构及其演变规律；涉
及天气、天气系统、天气过程的分析思路和着眼点，客观分析和诊断分析的原理方法
和基本物理量的计算方法，各类天气系统的概念模型，是从事气象保障服务、开展气
象科学技术研究的基础。

天气学分析是气象类专业进行专业基础教学、专业素养教育的重要实践环节。
其教学的基本任务是，教会学生使用空间上是局部的、时间上为间断的大气探测记
录，经过综合归纳和连贯的思索，认识天气和天气系统的空间结构和时间连续演变的
规律，并依此规律推断未来的变化。

  二、天气图分析的基本原则

由于天气学分析使用的大气探测资料在空间上是局部的、时间上为间断的，用一
组二维（平面）的天气图刻画三维空间中发生的一切天气现象和天气过程。因此，要
作出高质量的天气图分析，必须遵循四个原则：即比较原则、代表性原则、物理逻辑原
则以及历史连续性原则。

第一，比较原则。高压与低压、气旋与反气旋、冷区与暖区、锋面与高空槽脊等各
种天气系统位置、性质和强度，都是对同一时刻的不同记录对比确定的。而系统的变
化（如增强或减弱、移动等）则是经过不同时刻天气系统对比得到的。



第二，代表性原则。任意一个观测站的气象记录，所获得的该地大气的物理特
性，都是大、中、小尺度系统综合演变的结果。在日常天气分析中，总是分析其中某一
尺度系统的变化，而要舍弃除此之外的干扰。这就要在分析中充分使用那些能充分
反映该尺度系统的记录，也就是所谓的代表性原则。

第三，物理逻辑性原则。大气中各种物理量场和天气系统的空间分布都是有机
地相互联系、相互制约的。因此，要注意分析结果必须具有空间结构的合理性，否则
就可能是错误的。

第四，历史连续性原则。天气系统永远处于无休止的发生、发展和消亡过程中。
对于一张最新的天气图来说，有些原来存在的系统消失了，而有些系统则是新生的，
有些系统加强了，而另一些系统减弱了。但无论哪一个系统，在其发生之前都有一个
孕育过程，不可能出现无任何征兆的突然变化；在其发生、发展、消失，也都有一个变
化过程，这就是所谓的历史连续性原则。

  三、天气学分析的有关技巧和实验方法

（一）天气图主观分析技巧
天气图分析必须遵循天气分析的基本分析规范和规则。在基本天气图分析实习

初学阶段，可按照以下步骤开展：
一看：在分析基本天气图之初，先看全图上的风场分布，在北半球，高压区呈现为

顺时针旋转的反气旋式分布，低压区呈现为逆时针旋转的气旋式分布，在环流中心初
定系统中心位置。

二草：起草绘制等压线，一般可从记录比较密，风场比较一致的地区开始，也可从
初定的系统中心开始，按照要求的分析值初绘等压线。对右手优势者，天气图、等值
线分析一般自右向左展开，当一根等压线呈东西方向分布时，绘制等压线采用自右向
左（自东向西）的方向，可以避免绘制时握笔之手挡住绘制方向的记录，影响分析。

三查：在全部分析描绘好规范要求的等值线后，按照等值线分析规则、天气图分
析规范，进行全面检查，修改违反规则规定要求的分析，修正初定系统中心位置，补绘
漏分析的等值线。

四描：在检查完成后，描实等值线。在具有一定技巧后，等值线绘制一次定型。
五标：按照规范要求，标定系统中心位置，地面图闭合气压系统中心气压值，标等

压线数值。
（二）项目实验方法
在诊断分析、天气系统和天气过程综合分析实习中，可采用项目实验法帮助学生

学习掌握实践性和操作性较强的天气分析的知识和技能，更好地培养学生的专业素
养、信息素养。项目式实验教学，一般包括以下几个步骤：（1）由教师提供可选的设计
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题目或学生自带课程范围内的课题，由学生明确实验项目方案的目标要求，包括初步
明确项目操作的可行性、规模、用时等内容；（2）学生搜寻达到目标的资源条件和可能
的方法，进一步论证实施此项目的条件和方法，进一步明确完成项目的可能性；（3）学
生草拟初步方案，在了解了初步的可行条件之后，学生初步设计出实验项目方案；（4）
学生讨论、评价或检验方案的可行性，教师或专业教师指导小组审查方案；（5）学生修
改并完成项目（如果条件许可亦可拓展项目内容）。学生按实验项目实施计划，在规
定的时间内完成实验项目；（6）教师或专业教师指导小组组织答辩，进行评定。通过
评定，给学生相应的综合实践学分。

在天气学分析实践教学中，可由教师提供可选的实验题目和用于实验的基本资
料，学生自主选题，撰写实验实施报告，教师审批后开展相关实验的方式。流程如图

1所示。

图1 项目式实验教学实施流程图

·ⅲ·绪 论



第1章 基本天气图分析技术

天气图分为基本天气图和辅助天气图两种。基本天气图是填写同一时刻的各种
气象记录的特制地图，经过分析，能够帮助我们认识一定范围内的天气和天气系统分
布，如主要反映地面天气系统的地面图和反映高空天气系统的等压面图等。垂直剖
面图、等熵面图等是辅助天气图。

本章主要介绍天气图及其分析的一般基础知识、分析方法和要求。

1.1 天气图基本知识

1.1.1 天气图底图

用来填写各地气象台（站）观测记录的特制地图，称为天气图底图，或简称底图。

1.1.1.1 底图的范围和内容

为了分析一个地点和一个地区的天气情况及其变化，除了对本地区天气特点有
充分的了解外，还必须了解和研究相当广大地区的天气情况。所以，底图应包括足够
大的地理范围。

底图范围的大小，主要应根据预报时效的长短、预报区域所在的地理位置和季节
而定。例如，用作中、长期天气预报的底图，其范围应当大些，如半球天气图。而用作
短期、短时天气预报的底图，其范围就可以小些，如常用的亚欧天气图、东亚天气图或
区域小图；在冬季和中、高纬地区，因上空盛行西风气流，天气系统主要来自西方和北
方，故底图上邻近预报区域的西边和北边的范围应该比东边和南边的范围大些。在
夏季或低纬地区，东边和南边的范围则应适当大些。一般来说，高空天气系统的水平
尺度比较大，所以高空天气图所包括的地理范围应比地面天气图要广些。

底图上印有测站的区号、站号和站圈，并采用适当的颜色表示出陆地、海洋、地势
及主要河流、湖泊的分布。此外，在图的下边还标有天气图的种类、所采用的地图投
影方法、比例尺和高度表等。

1.1.1.2 地图投影简介

地球是一个椭球体，长轴半径为6378.1km，短轴半径为6356.8km，两者相差



约千分之三，可以近似地看成圆球体。将地球上的经、纬线及海陆地块等地球表面情
况在平面上表示出来的方法叫做地图投影法。

椭球面与球面，在几何学上属于不可展面，把椭球面和球面展成平面时，不可能
不发生裂隙和重叠。也就是说，地球上的物体投影到平面上时，必然要产生误差，投
影的方法不同，误差的分布也不同。在地图投影中，通常按照下列三个方面的要求来
选择地图投影法：

正形 指地图上保持了地球表面小区域原有的形状，任一地点微分线段的比例
尺不因方向而异。其最明显的特征，是地图上各处经线和纬线都相交成直角。此类
投影又叫等角投影。

等积 指地图中任何部分的面积与地球表面上相应部位的实际面积的比例都相等。
正向 指地图上从投影中心到其他任何地点的方向都与地球表面的实际方向一致。
任何一种地图投影法，都不可能既保持形状的正确，同时又保持面积的正确。在

某种投影法中，如果它的面积误差很小，它的角度和形状误差就必然很大；反之亦然。
在天气图分析中，主要是要求保持图形形状和方向的正确，使图上所填的风向和所显
示的气压系统的形状及移动方向都能符合实际情况。所以，天气图中所采用的地图
投影都需要满足正形、正向的要求。

光源、投影平面和被照射物是地图投影三要素。地图投影的方法，因光源位置和
投影面的形状、位置不同可分为许多种。天气图底图常用的地图投影法有极射赤面
投影法、麦卡托圆柱投影法和兰勃脱正形圆锥投影法三种。

（1）极射赤面投影法
极射赤面投影是将光源放在地球仪的南极，把地球表面上各点投影在北极的切

平面TG或60°N的割平面T′G′上（图1-1-1）。用此投影法绘成的图形（图1-1-2），其

 

图1-1-1 极射赤面投影法

    

图1-1-2 极射赤面投影（北半球）图
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经线呈放射状直线，纬线为同心圆，经纬线相交成直角，呈蜘蛛网形状，能满足正形和
正向的要求。

极射赤面投影因所取投影面在球极或近球极，故图的中央部分较真实，边缘部分

略为放大，放缩系数m=（ ㊣2+ 3）/2（1+sinφ），它随纬度φ的变化见表（1-1-1）。一般
高纬地区及南、北半球的天气图底图多采用这种投影法。

表1-1-1 三种投影图放缩系数随纬度的变化

       纬度

   放缩系数

投影法

0° 10° 20° 22.5° 30° 40° 50° 60° 70° 80° 90°

极射赤面投影 1.865 1.589 1.390 — 1.244 1.136 1.056 1.000 0.962 0.939 0.923

麦卡托投影 0.924 0.938 0.983 1.000 1.066 1.206 1.437 1.847 2.709 5.318 ∞

兰勃脱投影 1.283 1.150 1.058 — 1.000 0.970 0.968 1.000 1.084 1.293 —

图1-1-3 圆柱投影法

（2）麦卡托（Mercator）投影
麦卡托投影是在圆柱投影的基础上经过改进

而得到的。圆柱投影法是将平面图纸卷成圆柱形，
使圆柱的轴与地球仪极轴重合，圆柱面与地球仪赤
道相切，或与地球仪相割于某两标准纬圈，光源置
于地球仪中心，将球面各点投影到圆柱面上（图

1-1-3），然后将圆柱面展开即可得到圆柱投影图。
天气图底图的两标准纬圈是南北纬22.5°。圆柱投
影图上，任一点经线方向和纬线方向的放缩率是不
同的。为了满足正形的要求要予以订正，使每一点
上经向和纬向的放缩率相等。这种经过订正的圆
柱投影就是麦卡托投影。它的放缩系数 m =
cosφ0

cosφ
，其中φ0 =22.5°，φ为纬度。

麦卡托投影是等角圆柱投影。投影图（图1-1-4）
的经线和纬线都是直线，且相交成直角。纬线方向代表东西方向，经线方向代表南北
方向，与地面上的实际方向相同。在赤道处，或在南北纬22.5°处的纬线长与实际长
度相等，向两极逐渐放大。在60°处纬圈长度和经线长度已扩大到实际长度两倍左
右（表1-1-1）。所以这种投影图除赤道地区面积比较正确外，纬度越高，面积放大越
多。如60°处面积放大到4倍左右，80°处则放大到三十多倍。所以，赤道和低纬地区
的天气图底图多采用此种投影法。
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图1-1-4 麦卡托投影图

  （3）兰勃脱（Lambert）正形圆锥投影
兰勃脱正形圆锥投影是在圆锥投影的基础上经过改进而得到的。圆锥投影法是

将平面图纸卷成圆锥形，使圆锥的轴和地球仪极轴重合，圆锥面与地球仪相切于某一
纬圈或相割于某两标准纬圈，光源置于地球仪中心，将地表各点投影到圆锥面上（图

1-1-5），即可得到圆锥投影图。图上经线呈放射状直线，纬线为同心圆弧。圆锥面与
球面相切（或相割）的纬线长度与实际的长度相等，称为标准纬线。天气图底图的双
标准纬线是30°和60°。

图1-1-5 双标准纬线圆锥投影法

这种投影图上，两标准纬线之间的经纬距均缩小，两标准纬线以外，经纬距均放
大，但同一点经线和纬线的放缩系数是不同的。天气图使用的圆锥投影，经过了适当
的订正，使同一点上经向和纬向的放缩率相同，称之为兰勃脱正形圆锥投影，其放缩
系数
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m =sinθ1

sinθ
（tanθ

2
/tanθ1

2
）k =sinθ2

sinθ
（tanθ

2
/tanθ2

2
）k ，

其中θ1=30°，θ2=60°，θ=90°-φ（余纬），k=0.7156，这样，就得到了兰勃脱双标
准纬线正形圆锥投影图（图1-1-6）。这种投影法，在中纬度地区误差较小，所以我国
的天气图底图广泛采用它。

图1-1-6 兰勃脱投影图

1.1.1.3 地图比例尺

地图上两点之间的距离与地球表面上相应两点之间的实际距离之比，叫做比例
尺，或称缩尺。比例尺的表示方法有如下几种（以一千万分之一的比例尺为例）。

（1）等号式 1cm=100km
（2）比例式 比例尺1∶10000000

（3）分数式 1
10000000

（4）文字式 一千万分之一

（5）图解式 
（6）复式图解尺：经过某种投影后，因各纬度上的放缩系数不同，不能用同一个比

例尺来度量底图上任何地方的实际距离，这时就需要复式图解尺。复式图解尺上不
同纬度比例尺是不同的，在使用复式图解尺时，应注意所度量地区的纬度。图1-1-7
为一千万分之一的兰勃脱正形圆锥投影图上用的复式图解尺。

底图上通常只注一个比例尺，称为主比例尺，或称基本比例尺。它仅代表着底图
沿标准纬线上线段长度与实地相应长度之比。当地图表示的地理范围较大时，通常
都有复式图解尺。
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图1-1-7 复式图解尺举例

比例尺的大小，主要由底图范围的大小而定。我国目前所用的北半球范围的底
图，比例尺为三千万分之一；亚欧区域的底图，比例尺为二千万分之一；亚洲或东亚等
区域的底图，比例尺为一千万分之一。此外，各气象台还根据需要及周围测站的分布
情况采用了范围更小的底图，通常称为小区域天气图，其比例尺一般大于三百万分
之一。

1.1.2 天气图种类

在天气分析业务中，需要采用多种天气图。

1.1.2.1 地面天气图

地面天气图又称综合天气图，简称地面图。它是天气分析和预报业务中最基本
的天气图。图上除了填有地面的气温、露点、风向、风速、水平能见度和海平面气压等
观测记录外，还填写有一部分高空气象要素的观测记录，如云和观测时的天气现象
等。此外，还填有一些反映最近时间内气象要素变化趋势的记录，如3h变压，最近

6h内出现过的天气现象等。它的作用在于分析天气及地面天气系统的分布和历史
演变，进而推断未来的天气变化。

1.1.2.2 高空天气图

高空天气图，目前在实际工作中普遍采用的是填写有同一等压面上气象记录的
等压面图，或称绝对形势图。标准等压面图，通常有850、700、500、400、300、200、100
hPa等7层。气象台最常用的标准等压面图有850、700、500hPa图。高空等压面图
能清楚地反映出高空气压系统的分布，还可以对天气系统的空间结构作进一步的分
析研究。因此，它是日常工作中的一种基本天气图。

1.1.2.3 辅助天气图

在实际工作中，除应用地面图和高空图外，还配合有各种辅助图，用以显示天气
过程的各个不同侧面。辅助图可分为两大类：地面辅助图，如天气实况演变图、危险
天气现象图、变压图、变温图和降水量图等；高空辅助图，如流线图、等熵面图、变高
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图、剖面图，温度对数压力图等，可根据工作需要选用。

1.2 等值线分析方法

天气图分析是天气预报的基础。而等值线的分析是天气图分析的主要内容。本

节将介绍等值面和等值线的概念，等值线的分析规则和几种常用等值线的分析方法。

1.2.1 等值面和等值线的概念

在天气学所研究的范围内，可以认为大气是由紧密连接着的空气质点所组成的

连续介质。每个空气质点都具有一系列的物理量。这些物理量在空间的分布也是连
续的。

某一物理量的空间分布称为物理量场。物理量场有向量场和标量场之分，对于
标量场的描写可以用等值面的方法来描述。所谓某一要素的等值面，就是由该要素
值在空间相等的点所组成的空间曲面。

任一要素的空间等值面有无穷多个，并且它们的几何形状往往是比较复杂的。
在天气分析预报业务中，我们不能用等值面的立体模型来表示要素场，而是采用绘制
于平面上的等值线来表示。所谓等值线是某一特定面与空间等值面的交线。用于和
等值面相交的面的形状、方向不同，就会得到不同的一组等值线，构成不同的天气图，
从不同的侧面去反映要素场的特征。用以相交的面是水平面或铅直面时，则得到等
高面图或空间垂直剖面图。当交面是等压面、等熵面时，它们分别得到等压面图、等
熵面图等。

1.2.2 等值线分析的基本规则

等值线分析是天气图分析的主要内容之一。天气图上的等值线是根据填于图上

的要素记录，按照一定的规则绘制而成的。这些规则是：
（1）同一条等值线上要素值处处相等。
（2）等值线一侧的数值总是高于或低于另一侧。这就是说等值线只能在一个高

于它本身数值的测站和一个低于它本身数值的测站之间通过。
（3）等值线不能相交、分支或在图中中断。
（4）高值区和低值区相邻的等值线，两者的数值总有一个差距（一个规定的数值

间隔），而两个高值区或两个低值区之间相邻的等值线，其数值是相等的（图1-2-1）。
即相邻两根等值线的数值是连续的，要么相等，要么差一个间隔。
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图1-2-1 高值、低值区等值线的合理分布

1.2.3 等值线分析的基本方法

等值线的分析方法可概括为：遵守等值线的分析规则，按照规定的分析数值连

线、内插，注意均匀平滑。
分析等值线，应该严格遵守等值线的分析规则，如有违反等值线分析规则的现象

出现，就会造成等值线分布的不合理。
每一种等值线都统一地规定了应分析的数值，如海平面等压线，规定以1000

hPa为基线，间隔2.5hPa分析一根等压线。高空等压面图上的等温线，规定以0℃
为基线，间隔4℃分析一根等温线。

分析等值线的过程就是把数值相等的点连接成曲线，如测站记录数值并不正好
等于所分析的等值线数值时，可从两测站间通过内插的方法求得。不过，大气是连续
介质，气象要素变化是逐渐过渡的，是连续的，所以内插并不需要十分严格，而应该注
意等值线的均匀和平滑。

1.2.4 几种常用的等值线分析

常用的等值线有等压线、等变压线、等高线和等温线。

1.2.4.1 等压线

空间等压面与某一平面的交线称为该平面上的等压线，如空间等压面与海平面

的交线就称为海平面等压线。等压线的分析，实际上就是气压场的分析。
分析等压线要注意与风场配合，等压线要与大范围有代表性的风向基本平行，风

向和等压线的交角，视摩擦力大小而定，在海上一般15°左右，在陆上平原地区一般

30°左右。在北半球，低压区风呈逆时针旋转并向内吹，高压区风呈顺时针旋转并向
外吹。在邻近的两个测站中，当遇到风向对头吹时，不是闭合的高、低压中心便是鞍
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形场（图1-2-2a）。遇到鞍形区时，应分析两根数值相等的等压线。但两根等压线不
能靠得过近，以免切变过大，也不能平行过长，使鞍区不明显。因为在一般情况下，大
范围的空气运动，在狭长的区域内不可能构成很大的风切变现象。

图1-2-2 等压线正确分析与错误分析举例
（a）正确的分析；（b）错误的分析

图1-2-2b就是不考虑风场记录把鞍形场分析成低压的例子。图1-2-3中的虚线
则是两根数值相等的等压线平行过长，切变过大并使鞍形区不明显的例子。

图1-2-3 数值相等的两根等压线不宜平行过长

不过，在实际分析中常看到有实际风与等压线交角很大，甚至有违反风压定律的
现象，这种情况通常出现在山区或高原地区、变压梯度或等压线曲率特别大的地区，
以及有局部小扰动（如地方性雷暴、龙卷等）的地区和低纬地区。特别是在气压梯度
较小，风速也较小时，就不必过多地去考虑风场了。

平原地区的等压线通常是平滑的，其分布也比较均匀。但在山区，有时由于冷空
气在山的迎风面堆积，气压较高，背风面空气辐散，气压较低，造成山区很大的水平气
压梯度，等压线异常密集。为了表明这种密集现象是由于地形引起的，将这里的等压
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线用特定的形式表示，称它为地形等压线，具体规定如下：
（1）地形等压线以波状线表示，如图1-2-4所示。
（2）当地形等压线过宽时，可将若干条地形等压线合并成一条或几条波状线表

示。但是，几条等压线不能在一个点上与波状线相接，而应进出有序，两端条数相等，
如图1-2-4所示。

（3）地形等压线通常应分析在山脉冷空气堆积的一侧，并与山脉平行，不能横穿
山脉或分析在背风坡一侧。

我国天山、祁连山、长白山和台湾等地常出现此种地形等压线。图1-2-5是天山
附近地形等压线实例。

图1-2-4 地形等压线示意图
（a）四条地形等压线合并成二条；（b）地形等压线不合并

图1-2-5 天山附近地形等压线图例

·01· 天气学分析（第二版）



1.2.4.2 等变压线

为了了解某段时间内的气压变化情况，常分析等变压线，通常分析3h等变压线
和等24h变压线，前者绘制在地面图上，后者加绘在地面图上或单独制成气压变
量图。

3h变压是过去3h气压变化的综合反映，也在一定程度上指示未来短时间内气
压变化趋势，它对气压系统的发展和移动以及冷暖空气活动都有一定的指示意义，所
以3h等变压线的分析是地面天气图必须分析的项目之一。

3h等变压线也是等值线的一种，也要遵守等值线分析的基本规则。3h等变压
线要用虚线绘制。

1.2.4.3 等高线

不同等高面与同一等压面相交就得到该等压面上的等高线。高空图常用的等压
面图上绘制的就是等高线。

等高线也是等值线，分析时除应遵守等值线分析的基本原则外，还应注意以下
两点：

（1）分析等高线，既要依据位势高度记录，又要兼顾高空风记录。由于高空风记
录比探空记录多，且对大尺度系统运动来说，自由大气中的实际风，又与地转风极为
接近，因此，风向大体要与等高线平行，风速与等高线的梯度成正比。

（2）上下等压面图的等高线分布形势应配置合理，并与等压面间的平均温度场相
适应。通常，冷性低压随高度增高而加强，暖性高压也随高度的增高而加强；反之，冷
性高压和暖性低压则随高度的增高而迅速地减弱或消失。低压中心随高度向冷区倾
斜，高压中心随高度向暖区倾斜。

等压面图上等高线的分布，一般比海平面气压场简单。在北半球，700hPa以上
直至对流层顶各等压面图上，除低纬度地区外，总的形势是环绕极地的西风气流，等
高线沿纬圈，呈现为带有槽脊起伏的波状形势。北部为低压区，南部为高压区。图

1-2-6是常见的几种等高线型，可作为分析时参考。

1.2.4.4 等温线

分析等温线时除应严格遵守等值线分析的基本规则外，还应注意以下几点：
（1）等温线的分析，主要应依据等压面图上的温度记录，还可以参考等高线的形势。

因为700hPa以上等压面图上的等高线与等温线的形式存在一定的对应关系，即气压脊
往往对应温度脊，气压槽往往对应温度槽。在一般情况下，温度槽（脊）常落后于气压槽
（脊）。图1-2-7就是比较常见的温压场配置情况。在700hPa以下的等压面图上，也有相
反的情况，即温度槽（脊）对应着气压脊（槽），这时要特别注意上、下配合。此外，在气压系
统发展的各个阶段，温度场都有一定的特点，分析中也应该加以考虑。
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图1-2-6 常见的几种等高线形势

（a）波状等高线；（b）槽和脊；（c）切断低压和阻塞高压；（d）平直等高线

图1-2-7 常见的温压场配置

（2）在温度梯度较大的地区，应注意是否有锋区，不能一般地将等温线匀开来画。
对温度记录稀少的地方，可根据上、下两层等压面图上等高线的走向和位势梯度的改
变情况，利用热成风原理判定冷、暖区的分布，确定等温线的大致走向。

（3）在高原和山地区域，有的测站海拔高度接近850hPa或700hPa等压面，地
表温度的剧烈日变化会影响到等压面上的温度。如当冬季夜间地面辐射冷却强烈
时，在08时850hPa或700hPa图上该地气温往往明显偏低；夏季昼间地面增温强
烈时，20时图上，气温又往往明显偏高。因此，分析温度场时要注意以上情况。

1.3 典型天气系统的分析

1.3.1 高压、低压及鞍形场的分析

高压：占有三度空间，在同一高度（等压面）上具有闭合等压（高）线，中心气压（位
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势高度值）高于周围的大型气压系统，流场上，在北半球对应于顺时针旋转的大型涡
旋，如图1-3-1所示，在南半球对应于逆时针旋转的大型涡旋。

低压：占有三度空间，在同一高度（等压面）上具有闭合等压（高）线，中心气压（位
势高度值）低于周围的大型气压系统，流场上，在北半球对应于逆时针旋转的大型涡
旋，在南半球对应于顺时针旋转的大型涡旋，如图1-3-1所示。

地面综合天气图、等压面图上，气压场表现为有系统的分布，往往高压、低压系统
相邻分布，而在两高压和两低压系统之间的区域，必然存在鞍形场，如图1-3-1所示。

图1-3-1 北半球高压、低压和鞍形场

高压、低压需要根据中心附近测站的气压记录和流场的情况分析确定系统的中
心位置，通常依据高压、低压系统中最内一根闭合等压线里的气压值及风来确定。

高压中心确定在气压最高和反气旋环流中心处，如图1-3-2所示，高压中心同时
对应风场的辐散中心。低压中心确定在气压最低和气旋环流中心处，如图1-3-3所
示，低压中心同时对应风场的辐合中心。

图1-3-2 高压中心的确定

    

图1-3-3 低压中心的确定
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  如在一条闭合等压线内有两个以上环流中心时，应根据各环流中心确定相应的
系统中心，如图1-3-4所示。

根据风和气压记录难以确定气压系统中心时，应以气压系统最内一条等压线所
围区域的几何中心为系统的中心。

锋面气旋内，低压中心应确定在冷锋和暖锋的交点上，如图1-3-5所示。

  

图1-3-4 多环流中心的确定

    

图1-3-5 锋面气旋中心的确定

1.3.2 槽线、切变线的分析

槽线：低压槽中等压（高）线气旋性曲率最大点的连线称为槽线（图1-3-6）。
切变线：等压（高）面上具有气旋性切变的风矢量急剧变化的不连续线（图1-3-6）。

图1-3-6 高空槽线、切变线
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槽线是气压场的特征线，切变线是风场的特征线。根据风压定律，低压槽线处风
呈气旋性切变分布，而切变线则位于气压场的低值区，无论从气压场、还是从风场分
析，槽线、切变线为同一性质系统，即在气压场上为低值系统，同时在流场上为具有正
涡度、气旋式切变的环流系统，并且在槽线和切变线上，气旋式切变往往最大。

1.3.2.1 高空槽的基本形式

（1）竖槽
在中纬度西风带槽线呈南北走向的低槽。槽线后为西北风，槽线前为西南风，槽

线上为西风（图1-3-7a）。
（2）横槽
冷锋式横槽，槽线后为东北风，槽线前为西北风，槽线上为北风（图1-3-7b）。
暖锋式横槽：槽线后为西南风，槽线前为东南风，槽线上为南风（图1-3-7c）。
（3）倒槽
槽线后为东南风，槽线前为东北风，槽线上为东风（图1-3-7d）。

图1-3-7 高空槽的基本形式

此外，在高原上空可出现地形槽，在地形槽中可出现等高（压）线气旋性曲率明显
而风场气旋性变化不明显的情况，因其对天气的意义同样分析槽线。

1.3.2.2 切变线的种类

（1）冷锋式切变：如图1-3-8a，后部为东北风，前部为偏西风，以冷空气势力为主，
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一般向东南方向移动。
（2）准静止锋式切变：如图1-3-8b，一般处于两高之间，北部为偏东风，南部为偏

西风，冷、暖空气势力相当，可以不移动、少移动、南北摆动或随系统移动。
（3）暖锋式切变：如图1-3-8c，后部为西南风，前部为东南风，以暖空气势力为主，

一般向东北方向移动。

图1-3-8 常见的切变线类型
（a）冷锋式切变；（b）准静止锋式切变；（c）暖锋式切变

三种形式的切变线也可同时出现在一条切变线上（图1-3-6）。

1.3.2.3 高空槽线和切变线的分析

高空槽线和切变线首先在有明显的风的气旋性切变处初步分析，在分析等高线
时，进行槽线位置和等高线分析的相互校验，最后确定槽线和切变线的位置。

中纬度西风带多东北—西南走向的竖槽（图1-3-7a），竖槽槽线后为偏北风，多为
西北风，槽线前为偏南风，多为西南风，初步分析时将槽线定在偏北风与偏南风的分
界处，西风则位于槽线上。由于槽线中部的风速一般比较大，槽线一般分析成向下游
凸出的弓形。此类槽线对天气的影响大，槽线前，盛行上升运动和西南风，西南风输
送暖湿空气，多阴雨天气，槽线后，盛行下沉运动和西北风，西北风输送干冷空气，天
气晴好。

有闭合低压的主槽线和切变线从低压中心开始分析。当闭合低压后部有新的冷
空气加入，风切变明显时，应分析一条“副槽”槽线（图1-3-9）。

遇南北向或接近南北向分布的两个低压，经常呈现北侧低压南伸竖槽与南侧低
压北伸倒槽中气旋性变化最大处相交于鞍形场中心（图1-3-10）。由于在鞍形场中心
附近北侧竖槽为偏西气流，南侧倒槽为偏东气流，流场方向相反，未来北边低压的竖
槽和南边低压的倒槽将断开。因此，一般情况下，呈南北分布的两个低压可分析北侧
低压的竖槽，而不分析南侧低压的倒槽，仅分析南侧低压的竖槽槽线，也即南侧低压
的主槽。如分析南侧低压的倒槽，北侧低压竖槽的槽线与南侧低压倒槽的槽线一般
也不连在一起。当南北两个低压偏离较多呈东北西南向分布或呈东西分布时，可以
分析成如图1-3-11所示的两个相连的人字槽。
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图1-3-9 闭合低压的主槽线、副槽线

   

图1-3-10 南北向分布双低压的槽线分析

图1-3-11 东西向分布双低压的人字形槽线分析

槽线、切变线的分析除依据槽线、切变线定义外，另一依据是其对天气的作用和
影响。业务分析表明，一个低压系统中，往往有2～3条明显的槽线或切变线，主要分
析对天气影响大的槽线、切变线。

1.3.3 锋附近气压场的分析

地面综合天气图上，锋面位于低压槽内，等压线通过锋线时相应地应有折角或气
旋性弯曲突增现象，折角的尖端应指向高压一侧。图1-3-12是等压线通过锋线时的
几种常见形式。图1-3-13的冷锋处于气压场的隐槽中。
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图1-3-12 等压线通过锋线时的几种常见形式

图1-3-13 冷锋处于气压场的隐槽

1.4 流线的分析

风场是描述大气运动的主要物理量之一，尤其在热带和中、小尺度天气分析中，
有更重要的意义。在日常天气分析中，常用流线、等风速线分析流场。所谓流线，就
是处处和风向相切的一种矢线，等风速线是相同风速点的连线。前者表示风向，后者
表示风速。两者结合在一起，就能得出风场的完整概念。下面介绍其分析方法。

1.4.1 风场的基本流型

在进行流线—等风速线分析时，经常会遇到一些风场的基本流型，熟悉和掌握这
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些基本流型是必要的。

1.4.1.1 渐近线

渐近线是这样的流线：周围的流线从它辐散出去（正的渐近线），或者向它辐合进
来（负的渐近线），如图1-4-1所示。从理论上讲，渐近线附近的流线是永远不会和它
合拢的。实际上，由于天气图的比例尺小，一般把渐近线画成一条流线，其附近的流
线都与它合并。

图1-4-1 流线渐近线

流线中的渐近线具有三维结构，它可以看成垂直的或倾斜的面或者狭窄的过渡
带（图1-4-2）。渐近线的坡度变化很大，有时垂直，有时呈准水平状态。自然，负的渐
近线位于辐合气流之中，正的渐近线位于辐散气流之中。但渐近线是否代表真正的
空气水平质量辐合辐散，还要看该地区风速的分布而定。

图1-4-2 流线渐近线的三维结构

在天气分析中最关心的是辐合气流中的负渐近线，因为在近地面层中气流的辐
合往往造成坏天气。在发展完善的气旋性向内气流中以及两半球信风气流的大尺度
辐合带中，均可看到较明显的负渐近线。
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1.4.1.2 波

波是气流中的一种扰动，相当于等压线的波状的槽和脊。波通常出现在如热带
东风带那么宽广的纬向气流内。但波动的范围一般不会扩及它们所在气流的整个宽
度，这种波称为“阻尼波”（图1-4-3）。

图1-4-3 流线中的波

流线中出现的波具有三维结构。在地面或摩擦层顶高度上流场中出现的波可随
高度增高而增强（图1-4-4a）。或者波的振幅随高度增高而减弱（图1-4-4b），前者一
般与高空西风带气旋或者西风槽相联系。它们的垂直伸展可达数千米。

图1-4-4 流场中波的三维结构
（a）波随高度增强；（b）波随高度减弱

随高度的增加而减弱的波，一般沿它们所在气流的流向做等速运动，如东风波。
与高空涡旋或槽相联系的波，一般随高层的系统移动，高层系统移向可能与低层

气流的方向相反，当低层东风带中的波迫近高层涡旋或槽的位置时，波幅增大。以
后，波可能仍随高层系统移动或继续向西移动。

1.4.1.3 奇异点

奇异点是这样的一种点：通过它可以画出几条流线的点，或其四周流线形成一闭
合曲线的点。在奇异点上风可以有好几个方向，实际在奇异点上风速为零。因此，在
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奇异点附近风相当微弱，这个事实有助于我们在分析中确定奇异点。奇异点又可分
为三类：

尖点 它仅是波和涡旋之间的过渡型，历时很短，且经常发生在某一层上（图

1-4-5）。实际分析中常因缺乏足够的资料，很难分析出来。

图1-4-5 东风气流中的尖点

旋涡 有各式各样的涡旋。有内流的，外流的；顺转的、反转的（图1-4-6）。
在低层，北半球的向外气流多半与反气旋式气流相结合，而向内气流多半与气旋

式气流相结合。然而在高层，任一种结合都可能出现。但高层在资料太少的情况下，
通常无法确定涡旋的外流和内流的特征，往往把高层的涡旋分析为纯粹的气旋或反
气旋。

图1-4-6 流线中的涡旋

中性点 中性点是正、负渐近线的交点（图1-4-7）。它和气压场中的“鞍形”场相
似，即在两个气旋性环流区和两个反气旋环流区之间的中性区中心。
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图1-4-7 流线中的中性点

  在连续的流线图中还会看到波向涡旋的过渡过程（图1-4-8）。这种过渡是随波
幅的增大而产生的。波幅继续增大的结果，最后在靠近波中心处形成尖点。尖点阶
段可以在某一张图上出现，不过它的生命史很短，以致大多数情况下不容易被发现。
尖点阶段之后，接下来是一个涡旋和一个中性点同时成对出现。以后，当涡旋继续加
强时，中性点也就与涡旋愈来愈分开，经常停留在涡旋的外缘上。

图1-4-8 波通过尖点阶段向一对涡旋中性点过渡

以上讨论的水平流线中出现的奇异点，实际上代表一个垂直奇异线与分析平面
的交点。即三维涡旋或中性点的垂直轴就是流线中各层奇异点的中心连线。

1.4.2 流线分析

有了以上基本流型的概念以后，就可进行流线分析。其分析方法有如下两种。
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1.4.2.1 直接法

即用各测站的实际风进行风矢的内插。按流线定义，流线是处处与风向相切的
线。因此，直接进行风矢的内插时，要严格使流线与风向相切，并绘上箭头以指明气
流的方向。

分析时，应从观测资料最密，并且风向比较均匀处入手，画出一条直线或弯曲较
小的流线，如图1-4-9a所示，先从A、B、C、D、E等站开始分析，然后根据流线附近风
向是分开、汇合或平行，再相应地勾画其他流线、渐近线和奇异点。最后，逐个检查风
向是否严格与流线相切，奇异点处是否风速为零，系统配置是否合理，直至全图流线
合乎这些要求，并且光滑优美，整个流线分析才算完（图1-4-9b）。

图1-4-9 直接法画流线
（a）流线分析草图；（b）完整的流线图

要使流线分析顺利进行，应充分利用测风资料，分析时要注意前后图次的连续
性，还要应用卫星资料，月平均环流等进行校正。

直接法虽然易于产生误差，但它简便实用，只要有足够的资料，分析谨慎熟练，就
能够做到分析基本无误。

1.4.2.2 等风向线法

直接法简便实用，但在测站稀疏的地区，容易引起系统性的歪曲。精确的流线分

析方法是等风向线法。等风向线分析是把风向看作是水平空间的一个连续函数（切
变线、锋面、静风区等因风向变化激烈而例外），然后按标量内插分析等风向线。其具
体做法是（图1-4-10）：

（1）在各测站上填出风向的度数（以10°为单位）。
（2）画等风向线（图1-4-10a）。在风向连续处通常每隔30°绘一条等风向线；在风

向少变地区每隔15°或10°画一条等风向线；在风向不连续处或静风区，画出零风速
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区，然后由此往外向四周画出等风向线。

图1-4-10 等风向线法绘制流线
（a）等风向线的分析；（b）应用等风向线分析流线

（3）在每一等风向线上画出与风向相切的许多小线段（图1-4-10b）。
（4）用切线将这些小线段连接为光滑的矢线，就是流线。
在分析时要注意，等风向线的分析不像温压场分析那么简单，不同数值的等风向

线可以同时通过流场中的奇异点。

1.4.3 等风速线分析

等风速线分析就是风速标量分析。等风速线分布和流线之间存在着一定的关系
（图1-4-11）。

图1-4-11 流线（实线）-等风速线（虚线）图

·42· 天气学分析（第二版）



（1）大风速区通常为长条形，位于每一束流线的中部；而在宽广的相对均匀的气
流中，最大风速多出现在气流曲率较小的地区。

（2）在奇异点上风速为零，奇异点附近为最小风速区。在流线曲率很大的地区
（例如气旋性或反气旋性流线的顶部），风速通常很小。

（3）最小风速区常沿辐合辐散气流之间的渐近线伸得很长，而在中性点附近，数
值很小的等风速线常呈椭圆形，离中性点较远的等风速线常沿渐近线向外延伸，呈四
星型，四个星尖正好在渐近线上。

等风速线的绘制方法和其他等值线是一样的，图1-4-11就是一张绘制好的流线-
等风速线图。

1.5 辅助图表的制作

在天气分析中，常用的辅助天气图有温度—对数压力图、剖面图、等熵面图、变
温、变压、变高图，以及降水量图和高空风分析图等，这里只对剖面图和等熵面图作一
简要的介绍。

1.5.1 剖面图的制作

剖面图有两种，即空间垂直剖面图和时间垂直剖面图。空间垂直剖面图取水平方
向（即剖线）为横坐标，以高度或气压的对数为纵坐标。在需要较详细地分析某一天气
系统或某一地带的天气情况时制作。时间垂直剖面图是以时间作横坐标，以高度或气
压的对数作纵坐标，用来了解某一点（测站）上空一些气象要素随时间的连续变化情况。

1.5.1.1 空间垂直剖面图的制作

（1）剖线的选择
制作剖面图，首先要选好剖线———垂直剖面与海平面的交线。剖线的选择一般

考虑以下两点来确定：

1）根据任务的需要。例如，为了研究某一天气系统的空间结构，可使剖线与该天
气系统或天气现象分布带相交。又例如，在保障航线飞行中，为了详细地表示航线上
的天气情况，以航线为剖线，制作航线垂直剖面图。

2）根据测站的分布。所选剖线上应有较多的测站。当测站密度不能满足要求
时，可将剖线两侧距离较近（一般不超过300km）的测站投影到剖线上。投影时常用
垂直投影的方法，也可沿等压面上等温线或等高线方向投影到剖线上。

（2）剖面图的制作方法
通常用专用底图绘制剖面图，也可采用毫米方格图。剖面以气压的对数为纵轴
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（标数仍为气压），横轴上按所取的比例标注水平距离。剖面的方向通常按如下规定：
当剖面是经向或接近经向时，将北方定在图纸的左边，南方定在图纸的右边；当剖线
是纬向或接近纬向时，将西方定在图纸的左边，东方定在图纸的右边。然后按上述方
向，以所定的比例确定剖线上各测站在横轴上的位置，在各测站位置的上方画一垂
线，填写各高度上的气象要素值，在下方标出各测站的地名，并填上当时的地面观测
记录。所取剖面上地形较复杂时，还应将地形绘出。

（3）分析内容和方法
剖面图上分析的内容根据制图目的而定。通常主要分析温度场，并确定出锋区，

逆温层和对流层顶。一般只在需要时才分析湿度场和风场。

1）温度场的分析
在剖面图上要分析等温线和等位温线，或等温线和等假相当位温线。
等温线通常每隔5℃用红色铅笔绘成实线；等位温线或等假相当位温线每隔5K

用黑色铅笔绘成实线。等温线、等位温线或等假相当位温线的高值区中心，用红色铅
笔标注“N”字，低值区中心，用蓝色铅笔标注“L”字。

在对流层中，通常气温是随高度降低的，而位温是随高度升高的，等温线和等位
温线的凹凸情况一般是相反的（图1-5-1）。所以，通过对等温线和等位温线的分析，
可以了解冷、暖气团的分布。在暖气团内，等温线是向上凸的，而等位温线是下凹的，
在冷气团则相反。

图1-5-1 冷中心区等温线与等位温线分布图

根据等温线和等位温线的分布，还能直接判定大气稳定度。当dT
dz＞0

或很稀疏

时，表示大气是稳定的，当dT
dz ＜0

，并且等温线很密集时，表示气层的稳定度小或不

稳定；在垂直方向上等位温线密集时，层结稳定度大；等位温线稀疏时，层结稳定度

小。若等位温线呈铅直方向分布，则说明在该气层中位温随高度是不变的，即dθ
dz=

0，或γ=γd（由θ=T（1000
p

）AR/cp 取对数，两边对z微分则：1
θ

δθ
δz=1

T
δT
δz-AR

cP

1
P

δP
δz

，
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将静力学方程和状态方程代入，并考虑δθ
δz

=0则δT
δz =-AR

cP
即γ=γd ）。

在有凝结降水发生时，位温就失去了保守性，可以改绘等假相当位温（θse ）线来

代替等位温线，当δθse

δz ＜0时，大气为对流性不稳定，δθse

δz ＞0时，大气为对流性稳定。

等θse线自地面向上伸展的高值区，多为空气的上升运动区；自上空指向低层的舌状
高值区，多为空气下沉运动区。

锋区是一个倾斜的稳定层，在分析了等温线和等位温线（或等θse 线）后，确定锋
区并不困难。在锋区处，等温线接近垂直，而等位温线或等θse 线明显密集而与锋区

接近平行（图l-5-2）。有时等位温线或等θse 线与锋的上、下界面不完全平行，这是由
于空气的非绝热加热过程使位温失去保守性所致。在绘有等θse 线的剖面上，锋区附
近除θse线明显密集外，在锋区上界，由于暖空气一般有上升运动，所以等θse线普遍有

自地面向上伸展的舌状高值区出现（图1-5-3）。

图1-5-2 锋面附近等温线和等位温线分布

图1-5-3 锋面附近θse 分布示意图
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  对流层顶也是一个强大的稳定层，在对流层顶处，等温线接近垂直，等位温线则
明显密集，等温线通过对流层顶时，有明显的弯曲。对流层顶位于等温线有明显向上
弯曲的冷温槽内，或位于等θ线（或等θse线）突然密集的地方，并且通常和等θ线或等

θse 线大致平行（图1-5-4）。

图1-5-4 对流层附近的等温线和等位温线

对流层顶用紫色铅笔绘成实线，不明显的对流层顶绘成断线。

2）湿度场的分析
剖面图上的湿度场，通常借等比湿线的分布表示之。等比湿线用紫色铅笔绘成

细线，其数值的序列是0.5，1，2，4，6，8，10…g/kg。在高值区中心，用紫色铅笔标注
“湿”字；在低值区中心，用紫色铅笔标注“干”字。

3）流场的分析
根据需要，剖面图上可以绘制垂直于剖线的风的分速或该剖面上的垂直环流。

如在经向剖面图上，那么就分析纬向风分量，西风为正，东风为负；若在纬向剖面图
上，那么就分析经向风分量，南风为正，北风为负。剖面图上的等风速线，用黑色铅笔
绘成实线，其数值间隔视情况而定，一般为5m/s。在最大风速区中心，用黑色铅笔
标注“大”字，在最小风速区中心，用黑色铅笔标注“小”字，并将最大、最小风速值分别
填入下方。急流中心用“J”表示。

为了了解垂直环流的情况，可在剖面图上作二维流场分析，具体作法如下：
计算各层的垂直速度w；
求出实测风沿剖面方向的分量Vs，如果剖面沿经圈方向，这个分量就是v；如果

剖面是沿纬圈方向，这个分量就是u；
如果要在剖面上求二维相对气流，那么，就先要求出所研究的主要天气系统的移速

C，并求出其沿剖面方向的分量Cs ，然后求出空气相对于天气系统的速度 （Vs-Cs）；
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按平行四边形法求剖面上各站点（或各标点）上空各层水平风速（或相对风速）和
垂直速度的合成矢量。但因垂直速度的量级一般为10-2～10-1 m/s，而水平风速的
量级为100～101 m/s，因此，在作两个矢量合成时，可将垂直速度适当放大（放大倍数
视具体情况而定）。

最后，根据求出的合成矢量分析流线，它表示在所求取的那个剖面上空气二维运
动的图像。

1.5.1.2 时间垂直剖面图

时间垂直剖面图以纵坐标表示高度或气压的对数，以横坐标表示时间，时距可根
据需要和观测资料的多少而定。为了便于分析系统的过境时间，时间坐标的方向，通
常根据天气系统的移动方向来选择：对于天气系统是自西向东移动的，剖面图的起始
时间应列在右端，时间从右向左推进（图1-5-5）；对于天气系统主要自东向西移动的，
起始时间应列在左端，时间从左向右推进。这样，在剖面图上分析出来的系统，可与
等压面图上的系统对照。例如，等压面图上西风槽前为西南风，槽后为西北风，剖面
图上槽线前后风的分布也是如此。图上，各个时间所填写的气象要素和分析项目可
以根据工作需要来选择，常用的有温度、湿度、风、气压（或位势高度）等。为了便于比
较，对于气温、气压和湿度等要素可绘成等值线。

图1-5-5 高空风时间垂直剖面图

时间垂直剖面图，虽然不能表示同一时刻某一垂直剖面上的大气状况，但能表示
某一测站上空大气状态随时间变化的情况。特别在研究某一天气过程经过某一测站
所引起的天气变化时，它是一个很好的工具。

图1-5-5是高空风时间垂直剖面图。从图上各层风随时间的变化，可以分析出
两条高空槽线过境。时间剖面图上的槽（脊）线，虽然只是反映槽（脊）在测站上空不
同高度上过境的时间，但在某种程度上也反映了系统的空间结构。例如，图中右边一
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条槽线，较低层槽线先过境，较上层槽线后过境，说明这个槽是随高度升高向后倾斜
的。图中左边的一条槽线则是随高度向前倾斜的。

图1-5-6是1973年7月2日北京出现特大暴雨过程前后的高空风、湿度、温度的
综合时间垂直剖面图。它反映了北京地区上空出现大暴雨前后温、湿及风的变化情
况，对于分析这次大暴雨产生和维持的机制，提供了有效的工具。

图1-5-6 北京特大暴雨过程前后的高空风、温度、湿度时间垂直剖面图
（1973年6月29日—7月3日）

1.5.2 等熵面图的制作

等熵面图是高空图的一种。它虽然不是气象台日常业务工作的主要图表，但在
研究工作中是常用的图表之一。

1.5.2.1 等熵面图分析的原理

熵（S），在物理学上定义为：

dS=dQ
T

因为热力学第一定律可写成：

dQ=cpTdlnθ
因此有：

S=cplnθ+常数
可见熵与位温（θ）成正比。所以等熵面也就是等位温面。空气质点在干绝热过

程中上升和下降，它的位温或熵是不变的，也就是说，空气质点的运动不能离开原来
的等熵面。在短时天气过程中，若无凝结降水发生，大致是干绝热的，故用等熵面来
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分析空气的三维运动必有其方便之处。
在未饱和绝热过程中比湿是保守的，因此，在等熵面图上，某根等比湿线始终是

由同样一些空气质点所组成。于是根据前后不同时间的等熵面图上等比湿线的移
动，就可以知道组成这些等比湿线的空气质点的运动情况。若在等熵面图上再画上
流线，即可在当时的等熵面图上估计出具有不同比湿的空气质点的运动趋势。

等熵面图分析的项目，要根据实际需要而定。一般有：等压线、等比湿线或等凝
结气压线、等熵流函数等值线或流线等。

1.5.2.2 等熵流函数和流线

等熵面的坡度平均为1/150，等熵面上等压线的分布，不能表示水平气压梯度，
气压场和风场没有一一对应的关系，所以，不能用气压场来表示风场。而是用流函数
或流线来表示流场。

图1-5-7 等熵面与水平面

图1-5-7是x—z剖面图。对于气压p，显然有：

p（x、y、θ、t）=P[x、y、z（x、y、θ、t）、t]
在x—z面上求导，则有：

∂P
∂x（ ）

θ
=∂P∂z

∂z
∂x（ ）

θ
+ ∂P
∂x（ ）

z

式中下标θ、z分别表示在等熵面或等高面上取微商。
用静力平衡方程和地转风公式代入上式，整理后得：

fvg = 1
ρ
∂p
∂x（ ）

θ
+g ∂z∂x（ ）

θ
（1-5-1）

将位温表示为：

θ=T 1000
p（ ）AR/cp

两边取对数，并在等熵面上对x取微商，有：

1
θ
∂θ
∂x（ ）

θ
= 1

T
∂T
∂x（ ）

θ
-AR
cpP

∂P
∂x（ ）

θ

在等熵面上， ∂θ
∂x（ ）

θ
=0，所以：

1
ρ
∂P
∂x（ ）

θ
=Jcp

∂T
∂x（ ）

θ

J= 1
A

，所以式（1-5-1）可写成：

fvg =- ∂∂x
（JcpT+gz）

同理有：
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fug =-∂∂y
（JcpT+gz）

令：

φ=JcpT+gz
为等熵流函数，于是有：

ug =-1
f
∂φ
∂y（ ）

θ

vg = 1
f
∂φ
∂x（ ）

θ

㊣

╭

╰

（1-5-2）

这就是等熵面上的地转风公式。在等熵面图上，分析等φ线，它和地转风的关系
有如等压面图上等高线和地转风关系。只要知道等熵面的高度z及气温T，即可求
出等熵流函数值。从式（1-5-2）可知，等φ线和风向平行，背气流方向而立，高φ值区
在右，低φ值区在左。气流速度的大小与等φ线的疏密成正比。

因为φ的计算比较麻烦，所以在测风记录比较多时，不采用计算等熵流函数的方
法，而用实测风分析流线。需要注意，等熵面图上所填的测风记录，应是等熵面所在
高度上的测风记录。

1.5.2.3 等熵面图的等压线

等熵面是呈倾斜状态的曲面，等熵面上等压线是等熵面与一组等压面的交线。
和等熵面的坡度比较起来，等压面的坡度是很小的，在准静力平衡条件下是个水平
面，所以，等熵面图上等压线的分布一般反映了等熵面在空间的起伏形势。

根据位温公式，等熵面图的等压线上，θ和p都是常数，因此，T也是常数。也就
是说等熵面上的等压线也是等温线。因为气压向上降低，所以，等熵面图上的高压区
是等熵面高度较低的高温区，相反，低压区是等熵面高度较高的低温区。等压线密集
的地区即是锋区。在对流层中，大气温度的分布，一般南方高，北方低，所以等熵面一
般是由南向北升高的。另外，根据状态方程，等熵面上的等压线也是等密度线或等比
容线。

1.5.2.4 等凝结气压线

等熵面上湿度分布的情况可用等比湿线、等混合比线和等凝结气压线表示。其
中等凝结气压线用得最多。

等熵面上某点的凝结气压值是该点空气干绝热上升到凝结高度的气压。很显然
凝结气压都小于（最多是等于）该点的气压。于是由凝结气压和气压的差值，便可以
看出等熵面上相对湿度的大小。因此，在等熵面图上，根据等压线和等凝结气压线的
分布，可以看出各处空气的饱和程度。气压和凝结气压相等的区域，就是空气达到饱
和有凝结现象的云区和降水区。
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1.5.2.5 等熵面图的应用

（1）分析空气的三维运动
空气在干绝热过程中是沿等熵面运动的。根据等熵面的风和等熵面的移速（一

般用系统的移速代替）的向量差分析流线，则表示空气相对于等熵面的运动。在等熵
面图上，等比湿线和流线配合可以看出空气质点在等熵面上的运动趋势。流线和等
压面相交时，能反映冷、暖平流和上升、下降运动。当空气由等压线的高值区向低值
区流动时，说明有暖平流，空气上坡；反之，若空气由等压线的低值区向高值区流动
时，说明有冷平流，空气下坡。

因为，空气相对等熵面的速度计算比较麻烦，所以工作中常用实测风分析流线，
也可以大致反映空气的三维运动。

（2）云和降水的分析预报
云和降水，主要出现在等熵面上湿舌的区域，尤其是湿舌的前方及左前方。如等

熵面选择得当，常可以在这些区域发现凝结气压和气压相等的现象。由这些区域在
等熵面图上的移动趋势，可以推测未来可能产生凝结降水的区域。根据湿舌中空气
的上升和下降运动，还可以判断凝结及降水的发展趋势。

（3）锋生锋消的分析
等熵面图上等压线的疏密程度不仅能反映等熵面坡度的大小，而且还近似地反

映了水平温度梯度的大小和有否锋区存在。在等熵面图上，等压线明显密集的地区，
一般也即是锋区所在。根据连续几张等熵面图上等压线疏密程度的变化可以判断大
气中的锋生、锋消现象。

1.5.2.6 等熵面图制作步骤

（1）选择适当的等熵面
一般要求所选的等熵面比较平缓，它在空间的形势对邻近其他等熵面有代表性。

在我国，一般取290K到330K之间的等位温面。冬季取较低值，夏季取较高值。
（2）在温度—对数压力图上点出各站的层结曲线，求出所选等熵面的高度（以气

压表示）以及该高度的风和表征湿度的量。若要计算等熵流函数，则要求出等熵面的
高度值（Z）及温度值（T）。

（3）把求出的等熵面资料填在天气图底图上，根据需要分析等压线，流线和湿度
等值线，勾出饱和区。

（4）如果要分析相对流线，则需先根据各站等熵面高度上的实测风和等熵面的移
速求出相对风。

等熵面在实用中虽然有很多优点，但应注意由于大气中的非干绝热过程如辐射、
热传导、湍流和凝结、蒸发等，都能改变空气质点的熵或位温，特别是有大规模的凝结
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现象发生时，就失去了等熵面分析的基本意义。

实习与练习

（1）等值线初步分析

1）目的要求
初步掌握等值线的分析方法

2）实习内容

①绘制东亚海平面气压场图三张，最后一张加绘等变压线。

②绘制同一时间850、700、500hPa等压面图三张。

③用直接法绘制850hPa流线图一张。

④分析垂直剖面图一张。

3）历史天气图读图练习

4）参考资料：地面图一张
（2）高空等压面图地转风温度平流分析

1）目的要求
理解和掌握高空等压面图地转风温度平流分析的原理和方法。

2）实习内容
利用高空等压面图温度场和位势场，分析地转风温度平流。用绿色铅笔分析出

地转风温度平流零线，用红色箭头标出暖平流区，蓝色箭头标出冷平流区。

3）注意事项

①地转风温度平流零线满足等值线分析基本规则。

②地转风温度平流零线必须通过高位势中心、低位势中心、冷中心、暖中心、位势
场和温度场的鞍形场中心、等高线和等温线平行区。

③侧重分析高空槽和高空脊区域的温度平流情况。
（3）剖面图设计制作
利用地面天气图、高空等压面图，通过地面天气图相邻的高压中心和低压中心做

一剖线，设计一剖面图，分析高压和低压系统在该剖面上温度场和气压场的结构
变化。
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第2章 诊断分析

诊断分析是用大尺度场资料，用适当的热力学和动力学方程对研究的现象进行
计算，来达到做出定量解释的目的。

通过诊断分析，可以加深我们对天气系统静力结构和动力结构的认识与理解，发
现新的特点和规律。通过计算诊断量，结合动力学方程可以对系统发生、发展及演变
的机理和规律进行动力学分析，也可以对主观分析结果进行验证、补充和完善。天气
学中很多天气系统的概念模式都是通过诊断分析得到的。

2.1 资料的处理和质量控制

在进行诊断计算之前，必须将收集到的基本资料进行处理，剔出错误的资料或代
表性差的资料，否则计算的结果就可能产生大的偏差或失去代表性。

2.1.1 资料的误差来源

不了解所收集的资料中可能包含一些什么误差以及这些误差可能对计算精度产

生什么样的影响，得出的诊断分析结果就可能是不可靠的。判断、辨别、筛选收集到
的各种资料，剔出其中错误的或代表性差的记录是诊断分析前必须做的准备工
作之—。

2.1.1.1 观测误差和错误记录

对于诊断分析结果来说，误差的来源可以分为两类：观测资料的误差和计算误
差。观测资料的误差可分系统性误差和偶然性误差两类，其中以偶然性误差最为
常见。

系统性误差是由于观测仪器的自身误差，仪器安装不符合标准，订正公式或换算
图表的误差等原因造成。系统性误差应由国家气象业务部门来统一订正。但由于诊
断分析的范围较大，不同国家仪器型号不同也会带来系统性误差，例如印巴地区等压
面高度探测记录系统性偏低，这使高度场的分析在地理边界附近产生不连续，在诊断
分析前必须加以修正。

偶然性误差是由于观测仪器的自身精度，观测人员、观测时间、观测地点差异等



偶然因素导致的误差。偶然性误差用统计方法估计各种误差的量级。表2-1-1给出
了探空资料的误差量级。风向的偶然误差与风速有关。风速40m/s时，风向误差在

5°以内，风速20～30m/s时，300hPa以上风向误差在10°左右，500hPa以下在5°以
内，风速在10m/s以下时，300hPa以上风向误差为23°，500hPa以下风向误差3°～
10°。可见，误差是随高度增大的，一般在500hPa以下资料的精度较高，而使用300
hPa以上资料时，由于其精度下降，要特别小心。

不同观测方法其统计误差的量级不同，在融合不同资料进行诊断分析时，必须考
虑资料的误差来源，优先使用探测精度高的资料。

表2-1-1 探空资料的偶然性误差统计

     项目

气压（hPa）    

风 速

（m/s）

高 度

（gpm）

温 度

（℃）

湿 度

（%）

850 0.7 5

700 1.6 9

500 — 11

300 5.2 22

200 — —

100 — 42

0.4～0.5

0.5～1.0

≤20

＞20

错误记录主要是由于观探测、订正与查算、编码等过程中的人为错误，以及信息
传输过程中各种原因所产生的偏差。错误记录偏差可能很大，甚至与原物理量有量
级的差异。这种记录必须剔除，否则将严重影响诊断的结果。

2.1.1.2 计算误差

诊断分析中由微分改为差分，进行插值、平滑、拟合等处理过程而发生的误差，可
统称为计算误差。采用不同的差分格式、平滑算子、拟合函数，其误差大小也不相同。
因而在采用各种差分方案计算时，需要分析各种方案导致的计算误差大小。此外，误
差是随着微分计算次数增加而放大的，每一次微分运算都会使原始资料的误差增长
一次。因而，要尽量避免高次微分运算。

2.1.2 资料质量控制

错误记录和代表性差的记录，会导致很大的诊断量计算的偏差，所以在进行诊断
量计算之前，必须剔除这部分记录，这个过程就是资料质量控制。主观分析时，常通
过比较法来进行资料检误，直接从天气图上分析判断，而客观分析一般使用原始的信
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息化资料，所以必须通过某种算法来剔除错误记录。下面就简要介绍几种常用的资
料质量控制方法。

2.1.2.1 气候极值检查

气象要素的变化应在一定范围之内，如海平面气压一般在940～1080hPa之间，
在特定季节、特定地理位置其变化范围更小，所以可以给定一个资料变化的上、下限，
当实际资料超过给定的上限或低于给定的下限，则判断该资料是错误的或是可疑的，
在分析中可以不使用或经过进一步判断后再使用。

一般而言，气候极值在不同层次、不同纬度、不同季节应给以区别。

2.1.2.2 内部一致性检查

根据天气学原理，判断测站各个要素之间的一致性，例如温度与露点的关系，如
果露点温度比气温高，则说明该站中的资料至少有一个是错误的。天气现象与风、能
见度之间也存在着内在的联系，如果它们之间存在着明显的不一致，则可以判断资料
可疑。

2.1.2.3 水平一致性检查

检查测站资料与周围测站资料之间的一致性，过分偏高或偏低都可能是错误的。
具体的检查方法是：如果检查某个测站的一个要素，以该测站为中心，一定半径作圆，
用圆区域内其他测站的该要素值进行加权平均，将加权平均值与测站值比较，得到差
值。判断差值的绝对值是否偏大，如果该差值超过给定的误差允许范围，则标记该测
站的这个要素可疑。由于一次扫描无法直接判定是被检查测站的资料问题，还是圆
区域内其他测站的问题，所以，一般不在第一次检查时就将该资料剔除，而是先做标
记，在二次扫描时不用该资料检查其他测站。如果用于判断的全部测站被确定是可
信的，则判断结果也是可信的，这时判断有问题的资料就可以进行剔除。所以在水平
一致性检查中，一般要进行两次或两次以上的扫描。

检查的判据可以根据资料的类型、高度、季节、检查时设置的半径大小等因素来
确定。

2.1.2.4 背景场一致性检查

背景场一般使用数值预报场，数值预报的准确率越来越高，所以背景场与实况的
差异相对越来越小，在检查资料的可信度时就可以使用背景场来检查。具体的做法
是：将数值预报场用双线性插值方法插到观测站点上，比较实际观测值与背景场值的
插值，若两者之差超过给定的标准，则认为此资料错误或可疑，其中标准的设定与水
平一致性检查类似。

这种检查对资料稀少地区而言是非常有用的。比如海洋上，没有更多的资料进
行水平一致性检查，背景场一致性检查容易实现。
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2.1.2.5 垂直一致性检查

垂直一致性检查通过气象资料在垂直方向上的相关关系对资料质量进行检查。
常用的检查有：lnP 线性插值检查，静力平衡关系检查，非标准层资料检查，逆温检
查等。

除了上述资料质量控制方法之外，有时也进行仪器积冰检查、地转关系检查，时
间一致性检查。

2.2 客观分析

在进行诊断量计算时，通常要将空间导数转化为空间差分进行计算。所以，诊断
分析首先要确定计算网格和差分格式，然后，进行客观分析。所谓客观分析就是将不
规则离散分布的观测资料，通过某种数学方法插值到计算网格上。下面，首先介绍计
算网格和差分格式。

2.2.1 计算网格和差分格式

2.2.1.1 计算网格的选取

通常使用的计算网格有正方形网格和经纬度网格两种。在计算范围不是很大
时，多采用正方形网格，而计算范围较大时，多采用经纬度网格。

网格的大小由资料的密度和所研究的系统的尺度而定。例如平均100km左右
有一个记录时，取网格距在100km以下是没有意义的。天气尺度的诊断分析，一般
格距取为200～300km或2～3纬距，这样最小可分辨尺度为500～600km，小于这
个波长的扰动不再出现。

选取计算网格时，注意把研究系统置于计算区的中心，正方形的上、下、左、右边
界与通过中心的经纬线平行（图2-2-1）。

2.2.1.2 简单的差分格式及其误差分析

（1）一阶导数的差分格式

中央差：∂F
∂x =F（x+Δx）-F（x-Δx）

2Δx = 1
2d

（fi+1，j-fi-1，j） （2-2-1）

中央差精度较高，误差量级为O（Δx2），所以在网格区域内部的差分一般均采用
该方案。设网格格距为d，网格格点分布，参看图2-2-1（下同）。

前差：∂F
∂x =F（x+Δx，y）-F（x，y）

Δx = 1
d

（fi+1，j-fi，j） （2-2-2）
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图2-2-1 兰勃托投影下正方形网格示意图

前差误差量级为O（Δx），在区域左边界（x方向的空间导数）和区域下边界（y
方向的空间导数）使用。

后差：∂F
∂x =F（x，y）-F（x-Δx，y）

Δx = 1
d

（fi，j-fi-1，j） （2-2-3）

后差误差量级为O（Δx），在区域右边界（x方向的空间导数）和区域上边界（y
方向的空间导数）使用。

（2）二阶导数的差分方案

∂2f
∂x2 ≈

f（x+Δx，y）-2f（x，y）+f（x-Δx，y）
Δx2 = 1

d2 fi+1，j-2fi，j+fi-1，j（ ）

（2-2-4）

其误差的量级是O（Δx2）。

（3）拉普拉斯算子
拉普拉斯算子

Δ

2有二种五点差分格式和一种九点差分格式，其误差量级都是

O（Δx2），在Δx=Δy=d时，我们写出二种五点格式。

Δ

2fi，j≈ 1
d2 fi，j+1+fi，j-1+fi+1，j+fi-1，j-4fi，j（ ） （2-2-5）

Δ

2fi，j≈ 1
2d2 fi+1，j+1+fi+1，j-1+fi-1，j+1+fi-1，j-1-4fi，j（ ） （2-2-6）
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（4）雅可比算子
雅可比算子可展开为三种微分格式，即：

J（A，B）=∂A∂x
∂B
∂y-∂B∂x

∂A
∂y

（2-2-7）

J（A，B）= ∂
∂x

A∂B
∂y（ ）-∂∂y A∂B

∂x（ ） （2-2-8）

J（A，B）= ∂
∂y

B∂A
∂x（ ）- ∂

∂∂x
B∂A
∂y（ ） （2-2-9）

将上面三式展开，可以得到雅可比算子的三种不同的差分方案。
上述差分方案中的误差量级讨论是针对平均而言的，事实上差分的误差还依赖

于所研究系统的尺度与步长的比值。
设所研究系统是一系列简谐波叠加，其中某一波长为L，表达式为：

f（x）=Asin2π
Lx（ ） （2-2-10）

则一阶微分为：

df（x）
dx =A2π

Lcos2π
Lx（ ） （2-2-11）

用中央差分表示的一阶差商为：

Δf（x）
Δx =A

sin2π
L

（x+Δx）[ ]-sin2π
L

（x-Δx）[ ]
2Δx

= A2π
Lcos2π

Lx（ ）·sin2π
LΔx

2π
LΔx

（2-2-12）

两式相比，并取极限：

lim
Δx
L →0

sin2π
LΔx

2π
LΔx

=1 （2-2-13）

可见，Δx/L愈小，差分愈近似，一般L≥10Δx时，中央差分已相当精确，但当

L≤2Δx时，差分结果很差，特别当L=2Δx时，有限差分永远为零。所以在一般诊
断分析中，2倍格距波（即波长为所取网格的2倍）为不可分辨最大尺度，是不能在这
种网格中出现的。

2.2.2 客观分析方法

客观分析目的就是将观测资料转换为计算格点资料，采用的方法是插值。由于

·04· 天气学分析（第二版）



数学上的插值方法很多，所以客观分析的方法也很多。如线性插值、有限元插值、逐
步订正、统计最优插值等。

下面主要介绍几种常用的客观分析方法。

2.2.2.1 线性内插

线性插值是假定气象场的分布是线性的，这样，可以用已知观测量，根据线性公
式求取网格点上气象场分布。

即任意网格i，j上的要素值F（i，j）为：

F（i，j）=∑
m

l=1
WlFl （2-2-14）

式中l为观测资料序号，l=1，2，…，m。Fl是第l个观测站的观测值，Wl则为该站相

应的权重函数，对于线性内插来说，权重函数可有多种形式，但它们应满足下列要求：
（1）它应是距插值点（i，j）距离r的简单解析函数，它随r减小而增大，但当r→0

时不会变为无穷大。
（2）对每个插值点，权重函数之和应等于1。
如下式就是满足条件的一种权重形式：

Wl =
（d-rl）2

∑
m

l=1

（d-rl）2
（2-2-15）

式中rl是第l个资料距分析格点的距离，d是分析半径，当rl≥d时，Wl取为零。
线性插值的分析方法简单易行，但分析精度相对较低，权重的选取和分析半径的

大小，对分析结果有较大的影响。

2.2.2.2 逐步订正法

（1）基本原理
如流程图2-2-2所示，选择一个背景场（或称预备场），将背景场插值到观测站

上，计算插值结果与观测资料的差值，得到站点的差值场，判断差值的误差是否符合
精度要求，若不符合，使用站点的误差场线性插值对背景场进行订正，订正后的背景
场再插值到观测站点上，计算插值结果与观测资料的差值，得到新点的差值场，再判
断差值的误差是否符合精度要求，若不符合，继续重复该过程，直到符合预先给定的
精度要求为止。

（2）技术问题
要在计算机中实现该过程，有些技术问题是必须解决的，而这些技术问题的解决

好坏，直接影响分析的效果。

1）背景场的选取
逐步订正应选择一个背景场，背景场与观测场的误差越小，逐步订正的收敛速度
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图2-2-2 逐步订正法流程图

越快，而且在资料稀少或无资料地区（如海洋或高原地区），难以通过逐步订正对背景
场进行修正，所以背景场将直接成为分析场，如果背景场与实际要素场差异较大，容
易在海岸线或高原的边缘产生较大的梯度，产生虚假的密集等值线。所以选择一个
合适的背景场是必要的。

背景场一般是格点场，可以选择平均场、气候场（月平均、季节平均场等）、数值预
报场等。

2）插值方法的选取
在逐步订正方案中，涉及两类插值。一类是将网格点（背景场）插值到观测站点，

一类是将站点资料插值到网格点上。
将资料从格点插值到站点上可以用双线性插值来实现。由站点插值到网格点

上，采用线性插值方法：

F（i，j）=∑
K

k=1
wkFk/∑

K

k=1
wk （2-2-16）

式中wk 是第k个格点在（i，j）格点分析中的权重。K 是参与（i，j）格点分析的测站
总数。

3）权重的确定
权重反映测站对格点分析影响的大小，权重越大，说明测站要素值对格点分析的

影响越大。一般而言，距离格点越近的测站对格点影响越大，所以权重就应该越大。
根据这一思路可以设计出各种不同的权重，常用的是Cressman权重。
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wk =R2-r2
k

R2+r2
k
  rk ≤R

wk =0    rk ＞R
㊣
╭

╰

（2-2-17）

式中R为分析半径，rk 为第k个站点到（i，j）格点的距离。

4）分析半径和测站数目的确定
分析半径和参与分析的测站数目是分析中两个重要的参数，它们对于分析精度，

分析收敛速度等都有重要影响。如分析半径越大，平滑作用越强，分析使大尺度系统
的强度减弱作用越大，对中小尺度扰动的过滤作用越强，但收敛速度慢，甚至对给定
的精度可能不收敛，容易导致分析程序的“死循环”；分析半径小，收敛快，但中小尺度
扰动不易过滤，参与分析的测站数目少，甚至会出现无测站的情况。所以在分析时，
必须选择合适的分析半径和分析测站数目，使得分析效果达到最优。

分析半径和参与分析的测站数目是两个相互关联的参数，确定其中一个，另一个
也大体确定了。具体确定方法有三种：①确定分析半径，参与分析的测站数目由分析
半径确定。这种确定方法最大的问题是在资料密度分布差异较大时，有些格点的分
析测站数非常多，有些却非常少，甚至没有；②确定参与分析的测站数目，分析半径由
分析的测站数目来确定。如每个格点分析时，都使用五个站点资料，分析半径确定在
第五和第六个测站的平均位置处，这种确定方法容易导致分析半径差异过大；③两者
结合来确定。给定一个分析半径和一个最低分析测站数，当在分析半径内测站数目
超过最低分析测站数时，分析半径不改变，当低于最低分析测站数时，按一定间隔增
加分析半径，直至达到最低分析测站数为止。

在分析过程中为了保证分析收敛，可以在分析过程中，逐步减小分析半径。分析
半径大时可以保证分析的基本质量，而随着分析半径的减小，收敛的速度会逐渐加
快。这样就可以解决分析效果和收敛速度的矛盾。

5）资料的归一化处理
在分析之前，对观测资料和背景场通常要进行归一化处理。因为许多气象要素

的变化量级达不到本身的量级，如地面气压、海平面气压、高层高度场等，经归一化处
理后可以减小计算误差的累积。例如可用以下方法进行归一化处理：

F′（x，y）= F（x，y）-F

∑（F（x，y）--F）㊣
2

（2-2-18）

客观分析针对归一化的物理量场进行，分析结束后再还原成原始格式。

2.2.2.3 统计最优插值

统计最优插值是均方根误差最小条件下的最优线性插值。分为单变量统计最优
插值和多变量统计最优插值，下面以单变量统计最优插值和多变量统计最优插值为
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例介绍其基本原理。
（1）单变量统计最优插值
统计最优插值是线性插值，类似于逐步订正的一次迭代过程，即先选择一个背景

场，将背景场插值到站点上，计算插值结果与观测值的差，然后用此差值场去订正背
景场。订正时采用的仍然是线性插值，在逐步订正时线性插值的系数是人为给定的，
而在统计最优插值中是从统计误差最小的前提下，求出插值系数。

设F0
i 为第i个测站的观测值，Fi为真值（是未知的），ei =F0

i -Fi为观测误差，

F^i为背景场插值到第i个测站的值。则测站上观测值与插值之间的差为：

F0
i-F^i =Fi+ei-F^i =ei+fi （2-2-19）

其中fi =Fi-F^i ，如果忽略插值的误差，可以看成是背景场误差。
格点的分析值为：

Fa
G=F^G +∑

n

i=1
ai（ei+fi） （2-2-20）

式中F^G 是格点的背景场值，ai是插值系数，如果确定了ai，则分析场就可以得到了。
余下的就是如何求插值系数使得分析的误差最小。

格点上的分析误差的平方为：

e2
G = （FG -Fa

G）2 = FG -F^G -∑
n

i=1
ai（ei+fi）[ ]2

= fG -∑
n

i=1
ai（ei+fi）[ ]2 （2-2-21）

全场平均误差为：

E2
G= fG --∑

n

i=1
ai（ei+fi）[ ]2 （2-2-22）

在已知观测误差和背景场误差的情况下，要使得E2
G 最小，就必须要求：

∂E2
G

∂ai
=0  i=1，2，…，n （2-2-23）

得到：

∑
n

j=1

（fifj+fiej+eifj+eiej）aj =fifG +eifG （2-2-24）

i=1，2，…，n共有n个方程
忽略观测场误差与背景场误差的协方差，则：

∑
n

j=1

（fifj+eiej）aj =fifG   i=1，2，…，n （2-2-25）

如果知道背景场的协方差和观测场的协方差，则由上式的方程组可以求出ai （i=
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1，…，n），则可以求出分析场。
气象要素场的协方差由于不知道真值难于求出，所以通常假定协方差满足高斯

分布，即（以高度场为例）：

δziδzj =σ2
zexp（-μhs2）/（1+μpq2） （2-2-26）

式中σ2
z是预报误差（或观测误差）方差，s2 = （xi-xj）2+（yi-yj）2是两点之间的距

离，q2 =（lnpi-lnpj）是垂直距离。μh ，μp是常数。可取μh =0.98×10-6km，μp =5。
从以上原理可以看出，在统计最优插值中，线性插值的系数是由协方差决定的，

协方差越大其权重越大，协方差在（0，1）之间，当协方差为零时，表示两点之间没有相
关关系，在分析时，其贡献就为零。另一方面，在确定权重系数时，只考虑距离的关
系，与资料本身的数值无关，所以这里的“最优”是统计意义上的最优，并不是对于具
体分析而言精度最高。在求系数时，要求解线性方程组，为了保证方程组有解或稳
定，要尽量避免资料的重复使用，或两个测站距离过近，也就是说在资料过近时，通常
只选择其中一个质量高的资料参与分析。

（2）多变量统计最优插值
多变量统计最优插值的原理与单变量类似，只是涉及不同要素之间的协方差。
具体公式如下：

∑
m

l=1
∑
nl

j=1

（fi，kfj，l+ei，kej，l）aj，l =fi，kfG，r （2-2-27）

k=1，2，…，k； i=1，2，…，nk

式中k为参与分析的变量数目，nk 为第k种变量的资料数目。比如在分析某个格点
的高度时，用了8个高度资料，6个风资料，3个温度资料。这里就涉及不同要素之间
的协方差。如果两个要素之间的协方差为零，在分析时是无法考虑的，比如同一个站
点的高度与湿度之间没有什么确定关系，所以在分析高度时，湿度资料没有用处；反
之，分析湿度时，高度资料也无法使用。

在气象要素中关系比较密切的是高度场与风场（地转关系），高度场与温度场（静
力平衡关系），风场与温度场（热成风关系）。通过地转关系、静力平衡关系，可以求得
它们之间的协方差关系，在客观分析时，可以考虑它们之间的相互影响。其协方差关
系如下：

东西风与高度的协方差：δuiδzj =-G^g
f
∂
∂yi

δziδzj （2-2-28）

高度与温度的协方差：δziδTj =-g
R

∂
∂lnpj

δziδzj （2-2-29）

东西风与温度的协方差：δuiδTj =G^g2

fR
∂2

∂lnpi∂lnpj
δziδzj （2-2-30）
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其他的协方差可以类似地得到。其中G^是地转偏差参数：

G^ = v
vg

=1-exp（-0.05φ ） φ是纬度 （2-2-31）

即G^=1时，表示地转关系是严格维持的，上式表示随着纬度的增加，地转关系维持
得较好，在赤道处，地转关系不存在，即风与高度场之间的协方差为零。在协方差关
系中忽略了地转参数随纬度的变化。

在多变量统计最优插值中，由于考虑了地转关系、静力平衡关系，所以分析的结
果，也能较好地维持地转关系和静力平衡关系，这一点对于诊断分析而言是非常重
要的。

2.2.3 平滑与滤波

大气中所发生的扰动可以看成是不同频率和不同振幅简谐波的叠加。这些不同
尺度的扰动对天气变化的影响不同，例如大气超长波制约着天气的中长期变化，大气
长波和一般短期过程有关，中小尺度天气系统则与雷暴、暴雨等短时的激烈天气相
应。这样，为了针对具体研究问题的需要，就产生了平滑与滤波的问题。所谓平滑与
滤波就是这样一种过程：通过计算，保留所研究尺度有关的扰动，滤掉那些与研究无
关的“噪音”。在1980年代以前，研究对象主要是天气尺度过程，一般用平滑的方法
进行，所以平滑就是滤波（滤去短波）。近年来，随着中、小尺度的研究以及不同尺度
之间相互作用问题研究的进展，因而波动分离方法问题也提出来了。所谓波动分离，
就是将某一特定尺度单独分离出来，而滤掉除此之外的所有波动，尺度分离法也是滤
波法的一类。

可见，平滑和滤波的问题主要属于基本资料处理的范畴，同时又联系着诊断方法
问题，例如尺度的相互作用已不单单是初始资料的处理。为了方便，我们把这一类问
题统统归入这一部分。

2.2.3.1 滤波的基本知识

（1）滤波器的分类
按所处理的资料序列分时间滤波器和空间滤波器两种，前者用于时间序列的过

滤，后者用于空间场的过滤。由于时间序列是一维的，所以时间滤波器很容易转用于
一维的空间滤波。适当改造后很多也能够转用于二维空间滤波。

按滤波器性能分为：
低通滤波器：经过滤波后保留低频扰动（即大尺度系统）而滤掉高频扰动（中小尺

度系统）的滤波器称低通滤波器。
高通滤波器：与低通滤波器相反，保留高频扰动的滤波器称高通滤波器。
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带通滤波器：经过滤波后保留某特定波带的滤波器，称带通滤波器，带通滤波器
用于特定尺度的分离。

（2）响应函数
滤波后与滤波前场函数的比值R（s，n）

R（s，n）=-fj/fj （2-2-32）
称为滤波响应函数，-fj和fj分别是经滤波后和未经波滤前的分布函数，响应函数是
权重函数s和波长n（以格距为单位）的函数。研究响应函数可以了解滤波器的
性能。

2.2.3.2 m点等权滑动平均及应用

m点等权滑动平均的滤波算子为：

-fjm = 1
m ∑

i=m-1
2

i=-m-1
2

fj+i （2-2-33）

式中-fjm 为经m 点平滑后j点的函数值，m为滑动点数（它实际上是一种权重函数）。

i为以j为零点的函数序列数。
这种平滑算子主要是一种低通滤波器，最适宜于处理一维序列，故多用于时间

滤波。
（1）用于低通滤波
由于诊断分析处理的多是二维的空间场，故使用这种平滑算子的方法有两种：

1）将诊断场的初始资料先进行时间平滑。
例如计算某月20—22日每12h一次850hPa的高度场，要滤去2.5d以下的扰

动，则需按以下步骤进行平滑：
选取诊断场范围内所有观测点的19—23日每12h一次的850hPa的高度场。

对计算范围的每个观测点来说，都组成10个数的观测资料序列。对所有序列作5点
滑动平均，即：

Hi = 1
5

（Hi-2+Hi-1+Hi+Hi+1+Hi+2） i=3，4，…，8 （2-2-34）

通过平滑，得到了一个新的高度序列，代表了20日08时到22日20时的平滑高
度场。

从上式可以看出，经过滑动平均后，序列个数减少m-1个，所以样本资料必须
向前后延长（m-1）/2个。

经滑动平均的资料，已经滤去2.5d以下的扰动，这是由于m点滑动平均的响应
函数：

R（m，n）=sinmπ/n
msinπ/n

（2-2-35）
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由上式可知当m=n时，R（m，n）=0，即m 点平滑能滤去m 倍格距波。上述时
间序列的步长为12h（半天），故5点平滑滤掉2.5d以下周期的扰动。

2）将一维滑动平均推广到二维空间场
平滑算子可用：

-f0 = 1
m2∑

m2-1

i=0
fi （2-2-36）

表示。由上式可见，与一维3点平滑对应的二维平滑是9点平滑，一维5点平滑对应
着二维25点平滑（参看图2-2-3），它们分别能滤去3倍和5倍格距波。

图2-2-3 9点和25点等权平滑算子格点

（2）用于高通滤波
将初始场减去过滤场，则得到高频扰动，即：

-f′jm =fj--fjm （2-2-37）
式（2-2-37）给出一个高通滤波算子（器）。由于由初始场（合成波）减去m点滑动平均

场，则刚好得到被滤去的扰动，即得m倍格距波，其响应函数为：R′（m，n）=1-sinmπ/n
msinπ/n

等权滑动平均的优点是计算简便，所以常在大尺度分析的平滑过程中使用，其主
要缺点是其他波长的振幅也受到较大程度的削弱。例如，5点平滑算子的响应函数：

R（5，n）=sin5π/n
5sinπ/n

（2-2-38）

不仅5倍以下格距波基本被滤掉，12倍格距波也仅余0.75（图2-2-4）。
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图2-2-4 5点滑动平均的响应函数曲线

2.2.3.3 加权平滑算子及应用

一维的加权平滑算子

-fj = （1-s）fj+s
2

（fj-1+fj+1） （2-2-39）

式中s为权重函数，它相当于式（2-2-33）中m 的作用，fj-1，fj，fj+1 是一倍格距的函

数序列。式中可见，用一维加权平滑滤波算子只需连平滑点在内的3个步长的函数
值，故最宜直接用于空间滤波。它与等权滑动平均算子的不同在于参加平滑的网格
点的权重不同，而且调整权重函数s的值，各点权重也随之改变，波性能也跟着变化。
这可由响应函数：

R（s，n）=1-2ssin2π/n （2-2-40）
看出。例如当s=1/2，n=2（即波长为2倍格距波）时，响应函数的值为0，即可滤去2
倍格距波。

（1）用于二维空间低通滤波
将式（2-2-39）推广到二维空间，其滤波算子为：

-fi，j = （1-s）2fi，j+s
2

（1-s）（fi，j+1+fi，j-1+fi+1，j+fi-1，j）

+s2

4
（fi+1，j+1+fi+1，j-1+fi-1，j+1+fi-1，j-1） （2-2-41）

其响应函数为：

R（s，n）= 1-2ssin2 π
n（ ）2 （2-2-42）

从理论上讲，这种滤波方法适用于过滤任意波动。
令R（s，n）=0，可得到s与波长n的关系为：

s= 1
2

1

sin2 π
n
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不难证明，当权重函数取1/2，2/3，1.0，…，13.137时，可以分别滤去2，3，4，…，

15倍格距波。但是滤去想要过滤的波的同时，其他波的振幅也受到不同程度的歪曲
（削弱或加强）。特别是要滤去较长波段时，2倍格距波的振幅会异常地增长。如s=
1（滤去4倍格距波）在二维格距中作低通滤波时，8倍格距以下振幅都削弱50%以上
（表2-2-1），超过13倍格距波都能保留在0.8以上。所以将它用于低通滤波，即日常
的大尺度分析是比较理想的。但如果想通过调整s滤掉长波而保留短波，如取s=
8.73，则虽然去掉了长波，而短波则出现显著的畸变，例如3倍格距波波幅增长146
倍，所以不能直接用于高通滤波。

表2-2-1 R（1，n）和R（8.73，n）滤波性能比较

波长 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13

R（1，n） 1.0 0.25 0 0.1 0.25 0.36 0.50 0.59 0.65 … … 0.78

R（8.73，n） 271 146 60 25 11 5 2.4 1.1 0.4 … … 0.0

（2）用于二维高通滤波
与等权滑动平均一样，取s值较小（低通滤波）的滤波算子过滤后，再用原始场减

去这个平滑场，得到高通滤波场，即：
-f′i，j =fi，j--fi，j （2-2-43）

其中-f′i，j是高通滤波函数，相应的响应函数：

R′（s，n）=1-R（s，n） （2-2-44）
对二维的9点算子，应是

R（s，n）=4ssin2 π
n -4s2sin4 π

n
（2-2-45）

（3）用于带通滤波
由前述讨论易于推论，用两种不同s的滤波算子相减得不到好的带通滤波效果。

多次使用不同的s能够解决这一缺点。
在一维数组上，使s=s1，s=s2，可一次滤去两个短波分量，其滤波算子可由：

-fj = （1-s1）fj+s1

2
（fj-1+fj+1） （2-2-46）

再作一次s=s2 的过滤，则得

-f= （1-s2）-fj+s2

2
（-fj-1+-fj+1）

= [（1-s1）（1-s2）+s1s2

2
]fj+1

2
[s1（1-s2）+s2（1-s1）]（fj+1+fj-1）

 +s1s2

4
（fj+2+fj-2） （2-2-47）
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如令s1=1/2，s2=2/3，则使用式（2-2-47）同时滤去2倍和3倍格距波二个短波
分量，然后用原始场减去上述过滤场，则得到全部的2～3倍格距波。但使用式
（2-2-47）也会使波长较长的波幅严重削弱，反过来使分离出来的中、小尺度混杂较多
的其他波长的分量，解决这个问题的方法是使用对较长波分量有恢复作用的滤波算
子。令s1 =-s2 =s，则代入式（2-2-46）得到：

-fj = （1-3
2s

2）fj+s2（fj+1+fj-1）-s2

4
（fj+2+fj-2） （2-2-48）

此式在滤去某一个短波的同时，对长于这个短波的波幅削弱比式（2-2-47）少，用
于带通滤波时混杂的其他波分量也随之减少。

如果在二维数组上使其具有相同的滤波性能，则将上述方法推广到二维空间，使

s1 =-s2 =s3 =-s4 =s，且纯粹为了书写方便，依图2-2-3格点编号，得到对较长波
有恢复作用的二维滤波算子为：

-f0 = （1-3s2

2
）2f0+s2（1-3s2

2
）∑

4

j=1
fj+s4∑

8

j=5
fj

-s2

4
（1-3s2

2
）∑

12

j=9
fj-s4

4∑
20

j=13
fj+s4

16∑
24

j=21
fj （2-2-49）

其响应函数为：

R（s，n）= 1-4s2sin4 π
n（ ）2 （2-2-50）

图2-2-5 用兼含恢复作用的滤波算子响应曲线（Rs ）与

没有该项功能的响应曲线（R）比较

比较s=1（即滤去4倍格距
波）时，式（2-2-50）与式（2-2-45）
响应函数曲线（图2-2-5），可见用
兼含恢复作用的滤波算子在滤去

4倍格距波的同时，对6倍以上
波有明显的恢复作用，但却使较
短波波幅急剧增大，再经过带通
滤波得到的波谱，虽然含有较长
波分量减小了，但其短波分量也
受到歪曲。衡量一个分离算子好
坏的标准要求被分离的波幅基本

不变而该波带以外的波幅基本被

滤掉，即有效切断波长（保留波长
与滤掉波长之间的过渡带）要窄，
这是很不容易做到的。
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2.3 热力学物理量的诊断

水汽是地球大气特别是对流层大气中重要的组成部分，是云和天气现象的主要
制造者之一。在天气系统的发生、发展及演变过程中，水汽相变所产生的凝结潜热释
放和吸收常起到重要的作用，所以大气中水汽含量的多少及分布状况是天气过程分
析与诊断中必须重点考虑的问题之一。

2.3.1 水汽状态分析

表征大气中水汽含量多少的物理量很多，但在一定的温度和气压条件下，知道其
中一个物理量，其余物理量均可计算出来，所以这里只介绍其中的常用物理量。

2.3.1.1 水汽压

大气中的水汽所产生的分压强称为水汽压。在一定温度下，一定体积的空气中
能容纳的水汽分子数量是有一定限度的。如果空气中的水汽含量正好达到某一温度
下空气所能容纳水汽的限度，则水汽达到饱和，这时的空气称为饱和空气，饱和空气
中的水汽压，称为饱和水汽压。

饱和水汽压是温度的函数，它们之间满足克劳修斯（Clausius）—克拉贝龙（Clap-
eyron）方程。

de*
dT =Lve*

RvT2 （2-3-1）

其中e*为饱和水汽压，T为温度，Lv 为蒸发潜热，Rv 水汽比气体常数。此方程仅仅
适用于平液面，在讨论云、雨滴等的相变过程时必须考虑曲液面的影响。

在实际计算中一般采用经验公式计算。常用的公式如Tetens公式（1930）：
水面饱和水汽压e*水 =6.11×107.5t/（237.3+t） （2-3-2）
冰面饱和水汽压e*冰 =6.11×109.5t/（265.5+t） （2-3-3）
修正的Tetens公式，Bolton（1980）：e*水 =6.112×1017.67t/（243.5+t） （2-3-4）
在-35℃≤t≤-30℃范围内，该公式与Tetens公式的误差小于0.3%。

Emanuel（1994）推荐的经验公式：

lne* =53.67957-6743.769
T -4.8451lnT （2-3-5）

式中：T为绝对温度，该公式与史密松（Smithsonian）气象表（List，1951）给出的值是
匹配的：在0℃≤t≤40℃范围内，它们的误差小于0.006%。尽管t低于0℃时过冷
却水和水汽平衡的观测值不十分精确，但当温度低于-30℃时，与史密松（Smithso-
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nian）表中的值的误差仍小于0.3%。温度低至-40℃时，误差也不超过0.7%。所
以上述经验公式的结果在精度要求不十分高时，是可以信任的。

2.3.1.2 比湿和混合比

比湿是指某容积中水汽质量（mv ）与空气总质量（mv +md ）之比。饱和空气的
比湿称为饱和比湿。

比湿的计算公式是：

q=0.622e/（p-0.378e）≈0.622e/p （2-3-6）
其中，e为水汽压，p为总气压。混合比（r）是指水汽质量（mv ）与同一容积中干空气
质量（md ）之比。饱和空气的混合比称为饱和混合比。

混合比计算公式是：

r=0.622e/pd （2-3-7）
其中pd 是干空气的分压。在数值上比湿与混合比的差别较小，一般的精度要求下，
可以忽略二者的差异。

比湿常用于分析大气中的水汽含量，比湿的垂直分布受到温度垂直分布、对流运
动、湍流交换、云层的凝结和蒸发以及降水等多种因素的影响。图2-3-1是全球水汽
年平均比湿随纬度分布的剖面图。由图可见，平均比湿随高度几乎是按指数规律快
速减小。约90%的水汽在500hPa（中纬度地区约5km）以下，其中50%的水汽集中
在850hPa（约1.5km）以下；赤道附近地面的比湿最大。

图2-3-1 全球纬圈年平均比湿（g/kg）的垂直剖面图

2.3.1.3 相对湿度和温度露点差

相对湿度是空气中实际水汽压与当时气温下的饱和水汽压的比值，用百分比表
示，即：

f= e
e* ×100% （2-3-8）

式中e为实际水汽压，e*为饱和水汽压。温度露点差是温度与露点的差值。相对湿
度和温度露点差是业务工作中用以表征大气饱和程度的物理量。

在天气分析和预报中，相对湿度达100%的情况是罕见的，但接近饱和则是正常
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的。为了确定准饱和情况，如空中是否有云，近地面是否有雾，通常需要给定一个准
饱和判据，准饱和判据一般用临界相对湿度fc 和临界温度露点差 （t-td）c 来给定。
即：f≥fc或t-td≤（t-td）c时为准饱和。关于fc或 （t-td）c的取法目前尚不统
一，比较常用的取法有fc为90%或95%，（t-td）c为2℃或4℃，一般而言在高层fc

取90%，（t-td）c取4℃较多，在850hPa以下fc取95%，（t-td）c取2℃较多。

2.3.1.4 虚温与密度温度

（1）虚温Tv

由干空气状态方程pd =ρdRdT 和水汽状态方程e=ρvRvT，可以将湿空气状态
方程p=ρRT，其中R为干空气的比气体常数与水汽比气体常数的质量加权平均。
考虑到ρv/ρ=q，ρd =ρ-ρv 以及Rd=0.622Rv，得：

R=Rd
ρd

ρv
+Rv

ρv

ρ
=Rd 1-q+ 1

0.622q（ ） （2-3-9）

整理得到： R≈Rd（1+0.61q） （2-3-10）
从式（2-3-10）可以看出R随大气的湿度变化而变化，这在使用中很不方便，为此

定义虚温：

Tv = （1+0.61q）T （2-3-11）
则状态方程可以写成： P=ρRdTv （2-3-12）
（2）密度温度
当空气中充满云滴、冰晶和（或）降水物质时，在较好的近似下，可以认为这些微

粒是以它们的末速度降落的，亦即认为云和降水物质是大气中的悬浮物。这样，在很
多场合，湿空气和凝结水的混合物可看成是一个多相系统。另外，大气湿对流中空气
运动的尺度比凝结水粒子之间的典型距离大很多，因此，应考虑凝结水对多相系统密
度的贡献。即考虑大气中既包含水汽，也包含液态水和固态水（冰晶）。如此可以将
状态方程写成：

α=Rd
1
p
T 1+r/ε

1+rT
（ ） （2-3-13）

其中ε为干空气比气体常数与水汽比气体常数之比（ε=Rd/Rv ），r为水汽混合比，

rT 为水物质的总混合比。类似虚温，定义密度温度为：

Tρ =T1+r/ε
1+rT

（2-3-14）

不难证明，虚温是密度温度的一种特例，当大气中无液态和固态水物质时，密度
温度就等于虚温。
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2.3.2 热力学图解上的特征高度

2.3.2.1 抬升凝结高度（LCL）

如图2-3-2所示，当未饱和湿空气被抬升后，温度按干绝热递减率降低，与其温
度对应的饱和水汽压也随之减小。当气块的饱和水汽压刚好等于其中的实际水汽压
（温度等于露点温度）时，水汽开始凝结，水汽刚开始凝结的高度就是抬升凝结高度。

抬升凝结高度一般接近于动力性对流的云底高度。

图2-3-2 抬升凝结高度示意图

  图2-3-2中，p0 为地面气压，pc 为云底气压，rs 为湿绝热递减率，rd 干绝热递减

率，Tc为对流云底温度，T0 地面温度，Td0地面露点温度。
抬升凝结高度可用以下公式计算：

z=T（zi）-Td（zi）

rd +dTd

dz

≈ T（zi）-Td（zi）[ ]/ g
cpd

- g
RdT

RvT2
d

Lw
（ ） （2-3-15）

其中T（zi）和Td（zi）分别是起始抬升高度的温度和露点温度，cpd为干空气定压比

热；Lw 为凝结潜热。式中其他参数是气象中的常用参数。

将常数都代入上式，dTd

dz
取-0.17℃/100m，可得到近似计算公式：

z=124（T（zi）-Td（zi）） （2-3-16）
对应抬升凝结高度的气压（pc ）和气温（Tc ）的计算公式：

Tc =T（zi）-g
cp

z （2-3-17）

pc =p（zi）
Tc

T（zi）（ ）cpd/Rd
（2-3-18）

注意，利用式（2-3-16）计算出的抬升凝结高度往往比实际结果偏低，其原因是由
于利用了下述假定：上升空气不与周围空气发生混合，为了考虑混合作用，可以不用
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地面混合比，而改用上升空气所通过的整个气层的平均混合比。这样算出的凝结高
度称为混合抬升凝结高度（mixingcondensationlevel，缩写为 MCL）。

2.3.2.2 起始抬升高度（zi ）

起始抬升高度是指气块开始抬升的高度。不同高度抬升的气块，其对流有效位
能、对流抑制能量及气块浮力可能存在很大的差异。如表2-3-1给出的是根据1994
年7月18日1200UTC探空计算的对流有效位能（CAPE）和对流抑制能量（CIN）。
从中可以看出浮力即CAPE通常随气块起始抬升高度的增加而减小，而CIN则随起
始抬升高度的增加而增加。特别是地面抬升气块的对流有效位能（CAPE）与其他高
度抬升的气块有明显的差异。所以如何确定起始抬升高度（zi ）对诊断结果会产生
很大影响。

常用的起始抬升高度选取方法有：
（1）取在底层θse 或θw （湿球位温）最大值处；
（2）取底部某一厚度的中点；
（3）取在逆温层顶部；
（4）其他取法，如地面、850hPa等。

表2-3-1 对流有效位能（CAPE）和对流抑制能量（CIN）随起始抬升高度的变化

起始抬升高度

（zi）（gpm）

假绝热上升 可逆绝热上升

CAPE（J/kg） CIN（J/kg） CAPE（J/kg） CIN（J/kg）

0 1837 0 1311 0

100 390 20 115 23

200 339 23 91 26

300 275 27 57 30

400 218 32 22 37

500 203 31 15 37

2.3.2.3 对流凝结高度（CCL）与对流温度

由于地面加热作用，地面气块沿干绝热线上升，当气块中水汽达到饱和时产生凝
结。如图2-3-3所示，在热力学图解中层结曲线与地面比湿值所对应的等饱和比湿线
相交点的高度，即为凝结高度（图中C点）。对应的地面温度（TA2

）称为对流温度。
对流凝结高度和对流温度的求解从图中可以看出，只要知道温度层结和地面湿

度就可以求得。对流凝结高度从理论上就应该是热力对流云的云底高度。对流温度
出现的时间就应该是热力对流出现的时间。所以对流凝结高度（CCL）与对流温度在
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图2-3-3 对流凝结高度与对流温度示意图

热力对流的预报中具有重要的意义。

2.3.2.4 对流有效位能（CAPE）

对流有效位能就是自由对流高度到平衡高度之间层结曲线与状态曲线所围成的

正面积，又称浮力能（图2-3-4）。它是一种潜在能量，是可能转化为对流上升运动动
能的一种能量。在分析对流运动的可能性和对流强度时，是很有效的诊断物理量。

图2-3-4 对流有效位能示意图

有效位能可用下面的公式进行计算。

CAPE =g∫
zEL

zLFC

（Tvp -Tve

Tve
）dz
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或 CAPE =∫
PLFC

PEL

Rd（Tvp -Tve）dlnp （2-3-19）

其中PLFC是自由对流高度，Tvp是气块的虚温，TEL为环境虚温，PEL是平衡高度。
在计算对流有效位能时需注意：对流有效位能与起始抬升高度有关。如果从地

面开始计算，由于地面的日较差很大，计算的结果差异也会很大，所以在选择起始高
度和起始高度的温度和湿度时，可以结合对流的特点和预报经验，通过试验给出合理
的初值。

2.3.3 与降水有关的物理量

2.3.3.1 大气中的可降水量

大气中的可降水量（PW）是指地面直到大气顶的单位截面大气柱中所含水汽总
量全部凝结并降落到地面可以产生的降水量。

通常以相同面积容器中的相当水量深度表示：

∫
∞

0
ρgdz或 1

g∫
p0

0
qdp （2-3-20）

诊断时可用差分形式：PW =∑
i

（-qΔp
gρw

）i  （cm） （2-3-21）

在一般情况下，可降水量比实际的降水量大1～2倍。但在较强的降水系统中，
特别是在暴雨中，实际降水量往往显著超过可降水量。

2.3.3.2 凝结函数和降水率

降水率是指饱和空气中凝结出来的水分在瞬时全部降落至地面，所产生的降水
量。其表达式为：

p=-∫
∞

0
ρ
dqs

dtdz=-1
g∫

ps

0

dqs

dtdp （2-3-22）

其中ps为地面气压，qs为饱和比湿。这里认为降水是由于饱和湿空气上升凝结而产

生。所以dqs

dt
可以用下面的公式计算：

dqs

dt =qsT（LR-cpRvT）
cpRvT2+qsL2

ω
p

（2-3-23）

因为只有上升运动才会产生降水，所以这里ω必须小于零。
定义：

F=qsT（LR-cpRvT）
（cpRvT2+qsL2）p

（2-3-24）

为凝结函数。
实际上凝结函数是指单位质量饱和湿空气上升1hPa所能凝结出的水汽量，由
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温度和气压决定。
所以，降水率可表示成：

p=-1
g∫

ps

0
δωFdp （2-3-25）

其中δ为符号函数。当q≥qs且ω＜0时，δ=1；否则，δ=0。因为当空气未饱和时，
或虽已饱和但存在下沉运动时是不可能有凝结降水发生的。在实际应用中，可取当
（T-Td）≤2～4℃ 时，即认为空气已饱和，即满足q=qs的条件。故若已计算出各
等压面的上升速度ω，则可用近似积分的梯形法或抛物线法计算降水率。

另外对于大尺度降水率和对流降水率也可按下式计算。
大尺度降水率的计算：

P= 1
g∫

pt

pb
ω∂qs

∂p
dp （2-3-26）

对流降水率的计算：

p=-cp

gL∫
pt

pb

a（Tc-T）
τ

dp （2-3-27）

其中a为云覆盖率，pb 为云底气压，pt为云顶气压，τ为云的生命期。

2.3.3.3 降水效率

降水效率是指一个降水系统中，实际产生的降水总量除以理论上可能产生的最
大降水量所得出的比值。

理论上可能的最大降水总量有几个定义，目前尚未统一。以云或风暴为例，一般
采用：进入云或风暴系统的全部水汽总量；或云或风暴中凝结和凝华的全部水量。理
论上最大可能降水量的这种估算很不精确，致使降水效率的估算也不精确。

从已有的结果看来，各种云和风暴降水效率差别很大：非降水云的降水效率为

0；降水云的效率一般在0.1～0.8之间。层状云的降水效率一般比对流云高，上升气
流过强的对流云（如雹云）降水效率低，在垂直切变强的大气环境中发展的积云，降水
效率也低。

2.3.3.4 水汽通量和水汽通量散度

在分析讨论暴雨时，必须分析水汽的输送，在讨论水汽输送时，常用的是水汽通
量和水汽通量散度。

（1）水汽通量
水汽通量是指单位时间流经与速度矢量正交的某单位面积的水汽质量。其表达

式为 1
gq

v，单位为g/（cm·hPa·s）。

水汽通量是一个矢量，它可以反映水汽的来源、输送的路径和输送的强度。其中
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垂直水汽通量ρwq在讨论暴雨的形成机制时常使用。
（2）水汽通量散度
在讨论暴雨落区、暴雨强度时，需要讨论局地的水汽得失。所以，常用水汽通量

散度来分析。

其表达形式为：

Δ

· 1
gq

v（ ） （2-3-28）

水汽通量散度与降水量的关系可用下式近似表示（p0 为地面气压）：

降水量 ≈Δt∫
0

p0

Δ

p·
1
gq

v（ ）dp （g·hPa-1·cm-2·g-1） （2-3-29）

2.4 动力学物理量的诊断

2.4.1 散度和涡度的计算

散度和涡度是基本的动力学参量，它不但直接与天气和天气系统的发展相联系，
而且其他一些较复杂的诊断场也离不开它。以下介绍几种计算方法。

2.4.1.1 三角形法

对任意地点来说，总可以在周围找到三个观测点组成一个三角形，则我们可利用
这个三角形的三个点的测风记录，计算该点的散度和涡度。三角形多是任意的，也有
可能找到正三角形，为便于推算任意三角形的计算公式，我们先讲正三角形法。

（1）正三角形法

1）求算涡度ζ
如图2-4-1所示，△ABC为三个观测点组成一个正三角形，在A、B、C三点观测

到风为VA，VB，VC 。如求出沿AB、BC、CA三个线段的环流后除以三角形面积即得
到涡度。

在AB线段的环流应等于气流在 AB方向的分量乘以 AB的长度，写成矢量
式为：

1
2

（VA +VB）·AB （2-4-1）

AB指向环流积分路径的方向（北半球为逆时针方向）。同理得到在BC和CA线段
上的环流为：

1
2

（VB +VC）·BC （2-4-2）
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图2-4-1 三角形法

1
2

（VC +VA）·CA （2-4-3）

则三角形ABC内的涡度为：

ζ= 1
2σ

（VA +VB）·AB+（VB +VC）·BC+（VC +VA）·CA[ ]

= 1
2σ

VA·（AB+CA）+VB·（BC+AB）+VC（CA+BC）[ ]

= 1
2σ

（VA·CB+VB·CA+VC·AB）

= 1
2σ

（aVAS +bVBS +cVCS） （2-4-4）

式中σ为三角形面积，VAS，VBS，VCS 分别为三角形三顶点A、B、C的风平行于底边的
风速分量，a、b、c为A、B、C三角对边的边长，h为三角形的高，而在正三角形中：

a=b=c

σ= 1
2ah= 1

2bh= 1
2ch

故

ζ= 1
h

（VAS +VBS +VCS） （2-4-5）

2）求算散度D
在图2-4-1之三角形中，散度D可表示为：

D = 1
σ

dσ
dt

（2-4-6）

所以，如果由于A点的风矢在单位时间使这一空气微团移动到 A′则由此引起
的面积增量为：
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dσ
dt（ ）

A
= 1

2a（h+h′a）-1
2ah= 1

2ah′a （2-4-7）

同时B、C点微团移动引起的面积增量分别为：

dσ
dt（ ）

B
= 1

2bh′b
（2-4-8）

dσ
dt（ ）

C
= 1

2bh′c
（2-4-8）

则总的增量为：

dσ
dt= 1

2
（ah′a+bh′b+ch′c） （2-4-9）

将三角形面积和边长表达式代入得：

D = 1
σ

dσ
dt=h′a

h +h′b
h +h′c

h
（2-4-10）

由于h′a，h′b，h′c分别由A、B、C三点风矢垂直于底边的分量引起，因此，在单位时
间内：

h′a=VAn ，h′b=VBn ，h′c=VCn （2-4-11）
其中VAn，VBn，VCn 分别为A、B、C点风矢垂直于底边的风速分量，这样代入式（2-4-6）
得：

D = 1
h

（VAn+VBn+VCn） （2-4-12）

（2）任意三角形法

1）求涡度
由于任意三角形中a≠b≠c，而：

σ= 1
2ahA = 1

2bhB = 1
2chC （2-4-13）

将这一关系代入式（2-4-5）得：

ζ=VAS

hA
+VBS

hB
+VCS

hC
（2-4-14）

2）求散度
同理，由hA ≠hB ≠hC，式（2-4-12）变为

D =VAn

hA
+VBn

hB
+VCn

hC
（2-4-15）

（3）计算步骤方法

1）根据计算点选好三角形，要使之尽量接近正三角形，计算点大体位于三角形的
中心。

2）事先算出三角形三个高的长度，以m为单位。
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3）计算Vin 和Vis，计算公式为：

Vin = Vi cosFi-（ddi+180）[ ]
Vis = Vi sinFi-（ddi+180）[ ] （2-4-16）

其中Fi为风向（i=A、B、C），ddi为三角形的高的延长线与正北方向的交角（以顺时
针方向为正）。这样只要事先量出ddi，再将 A、B、C三点的风的观测值，代入式
（2-4-16）即可算出Vin，Vis。还可利用式（2-4-16）制成表格，直接查算散度和涡度。

4）根据三角形的形状代入相应公式求涡度和散度，计算结果的单位为s-1。

2.4.1.2 差分方法

（1）计算公式
将涡度和散度的微分表达式，按第二节给出的一阶差分的中央差分格式在i、j

点展开为：

Di，j = ∂u
∂x+∂v∂y（ ）

i，j
= 1

2d ui+1，j-ui-1，j+vi，j+1-vi，j-1（ ） （2-4-17）

ζi，j = ∂v
∂x-∂u∂y（ ）

i，j
= 1

2d vi+1，j-vi-1，j-ui，j+1+ui，j-1（ ） （2-4-18）

式中i，j分别为x，y方向格点序数。
（2）在正方形网格上计算
在正方形网格上计算流场参数时，必须作两种修正。

1）格距d的修正
由于地球球体是不可展开面，在天气图上的相同线段长度随纬度而变化，所以，

在正方形网格上计算时，必须乘以地图投影放缩系数m。在编制计算程序时，可根据

m的表达式用格点经纬度直接计算。如式（2-4-17）订正后就变成：

Di，j =mi，j

2d
（ui+1，j-ui-1，j+vi，j+1-vi，j-1） （2-4-19）

2）风场订正
在图2-4-2中我们看到，除计算区中心附近外，正方形网格四边都不与经纬线平

行。而我们得到的u、v分量，是与地理的经纬线平行的，因而必须将u、v转变到与正
方形的横、纵坐标相平行的方向上。订正方法是：设计算基线（即通过计算区中心那
一条经线，是唯一与正方形纵坐标的平行线）与计算点的经线夹角为β（图2-4-2），是
锐角，并规定以逆时针方向为正，则由坐标转换关系可得网格风u′，v′为：

u′=ucosβ+vsinβ （2-4-20）

v′=-usinβ+vcosβ （2-4-21）
而：

β=tan-1 AO
PO

（2-4-22）

·36·第2章 诊断分析



图2-4-2 正方形网格风场的订正

（3）在经纬度网格上的计算
在球坐标系中，散度和涡度为：

Δ

2·V = 1
Rcosφ

∂u
∂λ+1

R
∂v
∂φ

-v
Rtanφ （2-4-23）

ξ= 1
Rcosφ

∂v
∂λ-1

R
∂u
∂φ

+u
Rtanφ （2-4-24）

式中R为地球半径，φ、λ分别为纬度和经度，用经纬网格上的中央差分展开可得：

  Di，j = 1
2RcosφiΔλ

ui，j+1-ui，j-1（ ）+ 1
2RΔφ

vi-1，j-vi+1，j（ ）-vi，j

Rtanφi （2-4-25）

  ζi，j = 1
2RcosφiΔλ

vi，j+1-vi，j-1（ ）- 1
2RΔφ

ui-1，j-ui+1，j（ ）+ui，j

Rtanφi （2-4-26）

（4）计算步骤

1）设计计算网格
在设计计算网格时，要注意一般将网格中心与系统中心或研究区域中心设计重

合，在设计正方形网格时，以计算网格的纬线切线为基线，设计正方形坐标。

2）分解u、v
①用公式：

u= V sinF-180（ ）

v= V cosF-180（ ） （2-4-27）
其中F为气象观测风向，V 为全风速。
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②查表法

3）分析u、v场，获得网格点上u、v值

①手工分析（主观分析）

②客观分析

4）用公式求解散度和涡度

2.4.2 垂直速度的计算

垂直速度场是最重要的诊断场之一。它不仅直接和云及降水等天气现象联系
着，而且其分布和变化对天气系统的发展也有重大的影响。但到目前为止，还不能广
泛进行垂直速度的直接观测，只能进行间接计算，所以，对于垂直速度计算方法的研
究得到普遍的重视。计算垂直速度的方法很多，最常用的有积分连续方程法和ω方
程法。其他如绝热法、降水量反推法等也有一定的实用意义。

本节重点介绍两种最常用的计算方法，简要介绍其他几种方法。

2.4.2.1 积分连续方程法

（1）公式及计算方法

1）积分公式

P坐标连续方程可写为：

∂ω
∂p=- ∂u

∂x+∂v∂y（ ） （2-4-28）

其中ω称为p坐标的垂直速度，两边对p取积分得：

∫
p

p0

∂ω
∂p

dp=-∫
p

p0

∂u
∂x+∂v∂y（ ）dp （2-4-29）

ωp =ωp0 -∫
p

p0

∂u
∂x+∂v∂y（ ）dp （2-4-30）

用梯形法则作积分数值计数，并用k=0，1，2，…，9表示1000，900，…，100hPa

等压面序号，Dk = ∂u
∂x+∂v∂y（ ）

k
，Dk = （Dk-1 +Dk）/2，则式（2-4-30）可写成如下

形式：

ω1 =ω0+D1（p0-p1）

ω2 =ω1+D2（p1-p2）=ω0+D1（p0-p1）+D2（p1-p2）
……
写成通式为：

ωk =ω0+∑
k

i=1
DiΔp （2-4-31）

式中Δp为两层等压面之间的气压差，按上述分层则恒等于100hPa，如直接采用标
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准等压面，这时Δp不再是一个常数。
如果已经知道下边界条件ω0，则可用水平散度计算任意等压面上的垂直速度ωk。

在地形比较复杂地区也可近似取大气上界或对流层顶（p=0或p=100hPa）垂直速度
为零作为上边界条件，由上向下积分，这时等压面序号可由上向下排列，式（2-4-31）
变为：

ωk =ω0-∑
k

i=1
DiΔp （2-4-32）

不过，由于高层的测风记录的误差较大，积累结果使中层的ω值更不可靠，所以
一般少用。

2）计算步骤方法

①确定边界条件
在计算精度要求不是很高时，在海面和平原上一般取：

ω0 =0 （2-4-33）

②计算水平散度D
③用式（2-4-31）计算各层ω，注意在大尺度计算中一般D 的量级为10-6 ，计算

结果ω为10-4hPa/s。表2-4-1为某日网格点A、B上计算的散度D及用式（2-4-31）
和式（2-4-32）对ω的计算结果（分别用ω*

下 、ω**
上 表示），可见从上向下积分得到

表2-4-1 利用水平散度（10-5s-1）计算垂直速度（10-3hPa/s）

A B

层次

（hPa）
D ω*

下 ω**
上 ω′

层次

（hPa）
D ω*

下 ω**
上 ω′

1000 1.2 0.0 -3.9 0.0 1000 -1.0 0.0 5.3 0.0

900 2.5 1.9 -2.0 1.8

800 2.5 4.4 0.5 4.1
850 -2.0 -2.3 3.0 -2.1

700 2.0 6.7 2.8 6.2 700 -2.5 -5.7 -0.4 -4.9

600 1.0 8.2 4.3 7.3

500 1.0 9.2 5.3 7.9
500 -1.0 -9.2 -4.0 -8.1

400 -0.8 9.3 5.4 7.5 400 0.0 -9.7 -4.5 -7.9

300 -1.7 8.0 4.1 5.6 300 2.0 -8.7 -3.5 -5.9

200 -2.5 5.9 2.0 2.8 200 2.0 -6.7 -1.5 -2.8

100 -1.5 3.9 0.0 0.0 100 1.0 -5.2 0.0 0.0
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1000hPa等压面有很强的垂直运动，这是与事实不符的。当然从下向上积分时，

100hPa上也有较大的垂直速度，这与对流层顶附近垂直运动也很弱的事实有出入。
下面专门讨论对这一误差的修正。

（2）计算结果的修正
从计算公式的推证来说，除静力平衡条件外，积分连续方程法计算垂直速度的公

式未作任何假定。就计算结果而言，在500hPa以下基本上正确，但水平散度对风的
误差十分敏感，高层风速误差比低层要大l～2倍，而且从上例的计算可见，垂直速度
是由下向上累积的（用从上向下积分顺序计算时，是由上向下积累的。见表2-4-1中

ω**
上 ，误差也积累），所以高层的计算结果常在误差范围外。在上例中对流层顶附近
仍有明显的垂直运动，这显然是不合理的。为了减少风的观测引起的垂直速度误差，
要对以上计算结果进行修正。

修正的基本原理是补偿原理。即假定水平散度的垂直积分为零，并假定误差随
高度线性增加。粟原（1961）根据上述基本设想，用公式：

ω′k =ωk-ε（p）ωN （2-4-34）
来修正垂直速度的计算值。式中ωk 为计算的第k层垂直速度，ω′k 则是该层修正后

的垂直速度，ωN 是大气上边界的计算值，ε（p）是一个依等压面高度改变的权重函
数，其取值见表2-4-2。由表可见，500hPa以下，订正值很小，都在20%以下，

400hPa以上订正系数急剧增大，对流层顶订正值达到100%，这是根据前述之观测
误差随高度增大和误差随高度积累和对流顶附近ω≈0这些事实给定的。O'brien
（1970）用更严格的推证，得到目前最常用的非线性修正公式。

表2-4-2 ε（p）取值表

p（hPa） 100 200 300 400 500 600 700 800 900

ε（p） 1.00 0.81 0.44 0.29 0.19 0.12 0.07 0.028 0.0016

1）修正公式的推导

将连续方程对p再作一次微商，并用D =∂u∂x+∂v∂y
代入，

∂
∂p
∂ω
∂p=- ∂∂p

D （2-4-35）

如边界条件为

p=p0   ω0 =0 （2-4-36）

p=pT   ω0 =ωT （2-4-37）
则式（2-4-35）能得到ω确定的解。其中pT 为大气上边界气压，wT 为大气上边

界垂直速度。因为这里除满足下边界条件外，在计算的上边界p=pT 处，还必须满
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足物理上的合理值（若上边界在对流顶附近，一般取ωT =0），显然它约束着上边界
的计算值不致于偏离实际值，而且同时约束了各中间层ω的分布。故由式（2-4-35）
推出的ω应为垂直速度的修正值，将式（2-4-35）写成差分形式，并以上标“′”表示经过
修正后ω值，则为：

ω′k+1-2ω′k+ω′k-1 = （Dk+1-Dk-1）Δp2
（2-4-38）

式中下标k为ω的分层序号，是用二次差分和一次差分的中央差分格式展开的，如果
我们按前述之分层将1000～100hPa分为10层，每两层之间厚度Δp=100hPa，由
低层向高层取k=0～9，在p=1000hPa，k=0时，ω′0 =0，则式（2-4-38）写在各层上
为：

ω′2-2ω′1 = （D2-D0）Δp2
（2-4-38-1）

ω′3-2ω′2+ω′1 = （D3-D1）Δp2
（2-4-38-2）

…

ω′8-2ω′7+ω′6 = （D8-D6）Δp2
（2-4-38-7）

ω′9-2ω′8+ω′7 = （D9-D7）Δp2
（2-4-38-8）

将式（2-4-38-1）+式（2-4-38-2）×2+…式（2-4-38-8）×8，得：

ω′8 = 1
9

D0+D1

2 +…+D6+D7

2 +D7+D8

2 -8D8+D9

2（ ）Δp+8
9ω′9

（2-4-39）
上式中：

D0+D1

2 +…+D6+D7

2 +D7+D8

2（ ）Δp=ω8 （2-4-40）

D8+D9

2 Δp=ω9-ω8 （2-4-41）

则上式变为：

ω′8 = 1
9 ω8-8（ω9-ω8）[ ]+8

9ω′=ω8-8
9

（ω9-ω′8） （2-4-42）

以相同的方法，得到：

ω′7 =ω7-7
9

（ω9-ω′9） （2-4-43）

写成通式，并以ωN ，ωT 代替上边界的计算值和合理值（即ω9 和ω′9 ），则：

ω′k =ωk-k
N

（ωN -ωT） （2-4-44）
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式中N 为计算的总层次。这一修正公式的订正系数是一个k的线性函数，将这一公
式写在k和k-1层上，则为：

ω′k-1 =ωk-1-k-1
N

（ωN -ωT） （2-4-45）

将式（2-4-44）和式（2-4-45）相减，得：

ω′k-ω′k-1 =ωk-ωk-1-1
N

（ωN -ωT） （2-4-46）

又

ωk-ωk-1 = （Dk+Dk-1

2
）Δp （2-4-47）

ω′k-ω′k-1 = （D′k+D′k-1

2
）Δp （2-4-48）

代入式（2-4-46）得：

D′k-D′k-1 =Dk+Dk-1- 2
NΔp

（ωN -ωT） （2-4-49）

可以将此式看作以下两式的和：

D′k =Dk- 1
NΔp

（ωN -ωT） （2-4-50）

D′k-1 =Dk-1- 1
NΔp

（ωN -ωT） （2-4-51）

则通式应为：

D′k =Dk- 1
NΔp

（ωN -ωT） （2-4-52）

式（2-4-52）是式（2-4-44）相对应的散度修正公式，其修正系数1/（NΔp）为一个与k
无关的常数，这显然不符合散度误差随高度增大的事实。

如果水平散度的误差随高度线性增加，则垂直速度的误差应是一个k的二次函
数。我们仍用式（2-4-34）的形式将修正系数记为ε（p），并令：

ε（p）=a（k2+k）+b （2-4-53）

k=0，ε（p）=0
k=N，ε（p）=1

解之，得b=0，a=1/（N2+N ），代入式（2-4-53）得：

ε（p）= k
N

（k+1
N+1

） （2-4-54）

将式（2-4-54）代回式（2-4-44）得：

ω′k =ωk-k
N

（k+1）
（N+1）（ωN -ωT） （2-4-55）
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与式（2-4-55）相匹配的散度修正公式能够推出为：

D′k =Dk- 2k+1
N（N+1）Δp

（2-4-56）

式（2-4-55）与式（2-4-56）即为常用的修正公式。

2）修正公式的应用
图2-4-3是1980年7月29日实例计算的气旋中心附近ω垂直分布及其修正结

果，修正时将200hPa取作上边界，修正结果显然比原来合理。

图2-4-3 1980年7月29日华北气旋中心附近ω计算值

（虚线）及修正值（实线）垂直廓线

用式（2-4-54）得到的修正系数，在等距分层时，各层值如表2-4-3，它的分布与粟
原的修正系数基本相似，只是比粟原的修正系数的垂直变化要和缓一些，也就是说，
在中层以下修正值比粟原的方法要大，从中层到上层修正值比粟原方法要小。且订
正值不只是k的二次函数，而且与上边界的计算值ωN 与合理值ωT 之差有关，只有在

ωT =0时，才唯一与上边界的计算值成正比，这就比粟原的方法灵活。因为当计算层
到达对流顶附近时，可取ωT =0进行修正，但当资料不足，计算层在200hPa以下时，

ωT 可用绝热法得到（见本节后面介绍），仍然可以进行修正。而这种情况下，已无法
用粟原的方法修正。

表2-4-3 按式（2-4-55）得到的修正系数

hPa 100 200 300 400 500 600 700 800 900

ε（p） 1.00 0.8 0.62 0.466 0.333 0.222 0.133 0.067 0.022

式（2-4-55）与式（2-4-56）是在把大气层分为10个等差层得到的，从理论上讲应
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当把标准层用插值法插到上述等压面计算。但在精度要求不十分高时，也可直接用

1000，850，700，500，…，100hPa8层计算，仍用式（2-4-55）与式（2-4-56）修正，这时各
层修正系数如表2-4-4，可见在低层修正量偏小，但最大误差仅12%，这应当是允许
的。表2-4-1中B点ω′即是按不等距分层修正的，修正结果合理。

表2-4-4 不等压分层修正系数

hPa 100（7） 200（6） 300（5） 400（4） 500（3） 700（2） 850（1）

ε（p） 1.0 0.75 0.536 0.357 0.214 0.107 0.036

（3）地形性垂直速度计算
地形地表都可以产生垂直运动。在计算精度要求较高时，下边界条件不能取

ω0 =0，而要将这两项的作用考虑进去，在下边界中取：

ω0 =ωs+ωF （2-4-57）
式中ωs为气流爬坡引起的垂直速度，ωF 为边界层摩擦引起的垂直速度。

1）气流爬坡垂直速度的计算
由

Ws =V·
Δ

zs （2-4-58）
式中下标s表示地面各种物理量，W 为z坐标垂直速度，zs表示地面海拔高度。在p
坐标中地面垂直速度ωs为：

ωs = dp
dt（ ）

s
= ∂p
∂t（ ）

s
+（V·

Δ

p）s+ W∂p
∂z（ ）

s
（2-4-59）

式中V为水平风矢量，由于右侧第三项比1、2项大1～2量级，这样：

ωs =-ρsgWs =-ρsgVs·

Δ

zs （2-4-60）
式（2-4-60）用在小地形，且地面坡度比较平缓条件下是适当的，但对像青藏高原

这样大地形特别是其边界地形很陡的地方便发生了困难。这时，ωs 不再代表

1000hPa，地形极大高度以下散度的计算也会出现较大的误差。由：

Δ

·∫
p

ps
Vdp=∫

p

ps

Δ

·Vdp+Vh·

Δ

p-Vs·

Δ

p （2-4-61）

Vh 、Vs为积分上下界的水平风矢，式中等号右侧第二项为零，得：

∫
p

ps

Δ

·Vdp=

Δ

·∫
p

ps
Vdp+Vs·

Δ

p （2-4-62）

代入连续方程式得：

ωp =ωs-

Δ

·∫
p

ps
Vhdp-Vs·

Δ

ps （2-4-63）

式中

Δ

ps为积分下限（地面）的气压梯度，它相当于式（2-4-59）等号右侧2、3项之和。
这样将式（2-4-59）代入得：
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ωp = ∂p
∂t（ ）

s
-

Δ

·∫
p

ps
Vhdp （2-4-64）

略去 ∂p
∂t（ ）

s
，从而得：

ωp =-

Δ

·∫
p

ps
Vhdp （2-4-65）

此式用风的积分散度代替了水平散度的积分求取垂直速度，已将地形强迫作用
包含在内。

如果由下向上计算各等压面的ω值，各层编号为P1、P2、…，则：

ωp1 =-

Δ

·∫
p

ps
Vdp （2-4-66）

ωp2 =ωp1 -

Δ

·∫
p2

p1
Vdp=ωp1 -∫

p2

p1

Δ

·Vdp （2-4-67）

即在地形上空第二层标准等压面计算仍可用实测风计算散度值，按式（2-4-31）
计算。

2）边界层垂直速度ωF

从摩擦层运动方程，解出摩擦层中风的埃克曼分布，据此得出的摩擦层顶垂直速
度为：

ωF =-ρsgζg
K
2f㊣sin2ν （2-4-68）

式中ζg 为摩擦层顶的地转风涡度，K 为涡旋黏性系数，一般取K=5m/s，ν为地面
风和等压线的交角，它随地面海拔高度而变化。

2.4.2.2 ω方程法

（1）公式的推导

1）准地转ω方程
假定大气是准地转的，则涡度方程和热力学方程为：

∂ζg

∂t+Vg·

Δ

（ζg +f）=-f0

Δ

·V （2-4-69）

∂T
∂t+Vg·

Δ

T+T
θ
∂θ
∂pω = 1

cp

dQ
dt

（2-4-70）

式中Vg 和ζg 分别是地转风和地转风涡度。利用连续方程和静力学方程可以得到：

∂
∂t

Δ

2
φ+f0Vg·

Δ

（ζg +f）-f0
∂ω
∂p=0 （2-4-71）

∂
∂t
∂φ
∂p（ ）+Vg·

Δ∂φ
∂p（ ）-RT

pθ
∂θ
∂pω+ R

cpp
dQ
dt =0 （2-4-72）

令σ=-RT
pθ
∂θ
∂p=-α

θ
∂θ
∂p
代表静力稳定度参数，α为比容。
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对上两式分别求f0
∂
∂p

、

Δ

2，然后两式相减，消去带有时间导数项。得到：

Δ

2σω+f2
0
∂2ω
∂p2 =f0

∂
∂p

Vg·

Δ

（ζg +f）[ ]-

Δ

2 Vg·

Δ

（∂φ
∂p

）[ ]- R
cpp

Δ

2dQ
dt

（2-4-73）
如果等式右侧是一个已知函数，则式（2-4-73）就是一个关于ω的二阶偏微分方

程。略去σ在水平方向的变化，并引入雅可比算子，式（2-4-73）可改写为：

Δ

2ω+f2
0
∂2ω
∂p2 = 1

σ
∂
∂p

J（φ，

Δ

2
φ

f0
+f）[ ]- Δ

2 1
σf0

Δ

2 J（φ，∂φ
∂p

）[ ]- R
cppσ

Δ

2dQ
dt

（2-4-74）
如不计非绝热加热的贡献，或已知非绝热加热的空间分布，则只需位势场的资

料，即可求解式（2-4-74）。但由于使用高度场计算的效果不很理想，也有将式
（2-4-73）中关于风场的项目改用实测风求解。

2）平衡模式的ω方程
由于地转平衡是最粗略的近似，是将散度方程简化为地转近似得到的。实际上

大气运动许多重要性质都与非地转过程联系着，也就是说，略去了许多引发垂直运动
的重要因子。这些因子都可能在一定条件下转变为主要项，因而希望有一个更完整
的ω方程用于诊断分析。

平衡模式用的是平衡近似，在天气尺度运动中略去小项后的散度方程为：

∂u
∂x（ ）2+ ∂v

∂y（ ）2+2∂u∂y（ ）∂v∂x（ ）=-

Δ

2
φ+fζ-βu （2-4-75）

该式表示风场和位势场的一种平衡关系，称平衡方程，满足平衡方程的风场称为
平衡风。当非线性项等于零，且地转参数取常数时，就是前述的地转平衡关系。可见
平衡方程是比地转方程高一级的近似，平衡方程相应的涡度方程是：

∂ζ
∂t+V·

Δ

η+ω∂η∂p=-η

Δ

·V- ∂ω
∂x
∂v
∂p-∂ω∂y

∂u
∂p（ ）+ ∂Ny

∂x -∂Nx

∂y（ ）
（2-4-76）

式中Ny、Nx 分别是摩擦力在y和x方向的分量，η=f+ζ是绝对涡度。
将平衡方程对p求微商得：

Δ

2∂φ
∂p=f∂ζ∂p-β

∂u
∂p+2∂

∂p
J（u，v） （2-4-77）

再对热力学方程作

Δ

·算子运算后将式（2-4-77）代入得：

∂
∂tf∂ζ∂p-β

∂u
∂p+2∂

∂p
J（u，v）[ ]= Δ

2 V·

Δ∂φ
∂p（ ）- Δ

2σω- R
cpp

Δ

2 dQ
dt（ ）[ ]
（2-4-78）
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∂u
∂x（ ）2+ ∂v

∂y（ ）2+2∂u∂y（ ）∂v∂x（ ）= ∂u
∂x+∂v∂y（ ）2-2∂u∂x

∂v
∂y-∂v∂x

∂u
∂y（ ）-2J（u，v）

（2-4-79）

将涡度方程式作f∂∂p
运算后与上式相减，整理得：

Δ

2σω+f2∂2ω
∂p2 =f∂∂p

（V·

Δ

η）-

Δ

2 V·

Δ∂φ
∂p（ ）[ ]+2∂

∂t
∂
∂p

J（u，v）[ ]
+f∂∂p

（ζ

Δ

·V）-f∂∂p
∂Ny

∂x -∂Nx

∂y（ ）- R
cppσ

Δ

2 dQ
dt（ ）

+f∂∂p
ω∂ζ∂p（ ）+f∂∂p

∂ω
∂x
∂v
∂p-∂ω∂y

∂u
∂p（ ）+β

∂
∂t
∂u
∂p

（2-4-80）

如果将平流项分为无辐散风平流和辐散风平流两部分，且将加热函数分解为显
热和潜热之和，即令：

dQ
dt = Hs+Hl ，V =K×

Δ

φ-

Δ

χ，u=-∂φ∂y-∂χ∂x
，v=-∂φ∂x-∂χ∂y

则式（2-4-80）变为：

Δ

2σω+f2∂2ω
∂p2 =f∂∂p

F（φ，η）-R
p

Δ

2J（φ，T）+2∂
∂t

∂
∂p

J（∂φ
∂x

，∂φ
∂y

）[ ]
+f∂∂p

（ζ

Δ

2
χ）-f∂∂p

（∂Ny

∂x -∂Nx

∂y
）- R

cpp

Δ

2Hl

- R
cpp

Δ

2Hs+f∂∂p
（ω∂∂p

Δ

2
χ）+f∂∂p

（

Δ

ω·

Δ∂χ
∂p

）

-f∂∂p
（

Δ

χ·

Δ

η）-R
P

Δ

2（

Δ

χ·

Δ

T）+β
∂
∂t
∂
∂p
∂φ
∂y

（2-4-81）

式（2-4-81）就是诊断计算中比较完整的ω方程。它的右端共有12个强迫因子，共同
对垂直运动起作用。但这12个因子作用的大小并不是等同的，而且其相对重要性也
随时间、地点和研究对象而异，所以，为避免繁杂的计算，一般都视不同条件采用不同
的简化形式。

（2）ω方程的求解
将式（2-4-80）和式（2-4-81）右端含有的ω看作是一个与公式左侧未知函数无关

的已知量，且σ＞0，则该式就是一个线性椭圆型偏微分方程，可写为：

Δ

2σωl+f2∂2ω
∂p2 =Fl （2-4-82）

式中Fl代表第l个强迫函数，ωl为Fl引发的垂直速度分量，将所有ωl相加，即得到
总的ω。

将式（2-4-82）改写为差分方程，即可求得其数值解，步骤如下：
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图2-4-4 垂直分层

1）按研究对象确定计算区域和计算网格（步长），应将研
究对象所在位置放在计算区中心，大尺度系统水平网格距一
般200～500km，垂直格距取200hPa（图2-4-4），图中k表示
分层序号。输入100、300、500、700、900hPa的资料（900hPa
可用插值得到），计算输出200、400、600、800hPa等层ω值。
也可以将上边界取在100hPa上，输入200、400、600、800、

1000hPa的资料，计算输出300、500、700、900hPa的ω值，
但不如前者方便。因为在求取900hPa垂直速度时，垂直格
距和其他层不同，给计算带来不便。

2）将微分方程改写为差分方程
以k、i、j分别表示垂直方向、x方向和-y方向的网格序

号，则式（2-4-82）可改写为：

σm2

d2 （ωi，j+1，k+ωi，j-1，k+ωi+1，j，k+ωi-1，j，k-4ωi，j，k）

+ f0

Δp（ ）2（ωi，j，k+1-ωi，j，k-1-2ωi，j，k）=Fi，j，k （2-4-83）

式中已略去强迫函数的序号，m 为地图投影放大系数，d为水平格距。在求解式
（2-4-83）时，强迫函数已作为已知函数给出，因而该式是一个普通代数方程。

3）用迭代法求解ω方程
式（2-4-83）虽然是一个普通的代数方程，但它仍有7个未知函数，需要用周围6

个格点写出6个方程与该方程联立求解，但每一个新的方程又引入5个未知量，直到
边界为止（假定已给出边界条件），这不仅用手算很困难，即使用计算机也不易做到。
所以通常用张驰（迭代）法计算。用这种方法求解ω方程的思路是：

①将边界条件、强迫函数及初始给定的任意猜值场即任意给定一个ω场的分布，
例如可将所有点的ω给定为0，代入式（2-4-83），得到；

A（ω（1）
i，j+1，k+ω（1）

i，j-1，k+ω（1）
i-1，j，k+ω（1）

i+1，j，k）+B（ω（1）
i，j，k+1+ω（1）

i，j，k-1）

 -（4A+2B）ω（1）
i，j，k-F（1）

i，j，k =R（1）
i，j，k

（2-4-84）

式中A =σm2

d2 ，B= （f0

Δp
）2，R为方程的余差，上标“（1）”表示第一次猜值的结果。

②根据余差求取第二次猜值场。
格点（i，j，k）上第二次猜值为：

ω（2）
i，j，k =ω（1）

i，j，k+R（1）
i，j，k/（4A+2B） （2-4-85）

式中右侧第二项称为余差修正量。这一项是设想经过修正后，将ω（2）
i，j，k 反代回式

（2-4-83）时，余差减小为0，即
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A（ω（1）
i，j+1，k+ω（1）

i，j-1，k+ω（1）
i-1，j，k+ω（1）

i+1，j，k）+B（ω（1）
i，j，k+1+ω（1）

i，j，k-1）

 -（4A+2B）ω（1）
i，j，k-F（1）

i，j，k =0
（2-4-86）

将此式与式（2-4-84）比较求得的。
按上述分析似乎经过第一次修正就能得到ω的真解。实际上由于所有网格点都

要经过上述修正，这样将周围格点的修正值代入式（2-4-84），又会产生新的余差。但
经过修正，余差是减小的。

③按上述步骤，反复运算，直到所有网格点上余差绝对值减小到事前给定的任意
小的正数s为止。误差满足要求的精度，即求得了方程的真解。将上述计算过程写
成一个通式，即：

ω（m+1）
i，j，k =ω（m）

i，j，k+R（m）
i，j，k/（4A+2B） （2-4-87）

A（ω（m）
i，j+1，k+ω（m）

i，j-1，k+ω（m）
i-1，j，k+ω（m）

i+1，j，k）+B（ω（m）
i，j，k+1+ω（m）

i，j，k-1）

 -（4A+2B）ω（m）
i，j，k-F（m）

i，j，k =R（m）
i，j，k

（2-4-88）

在求取余差时，上式全部使用未经修正的猜值量。事实上，如果迭代顺序是由上
向下，由左向右进行的话，则在计算m次（i，j，k）点的余差量时，（i，j，k-1）和（i-1，

j，k）及（i，j-1，k）格点经修正的猜值（即ω（m+1））已经求得。事实证明，如果改用

ω（m+1）值求取，能够加快迭代收敛速度，这种方法称顺次张弛法，而前者叫同时张弛
法。为了加快收敛速度，还可以在余差修正量上乘一个大于1的常数α（一般取在

1.4～1.6之间），这种方法称超张弛法，α叫超张弛系数。式（2-4-87）相应写成：

ω（m+1）
i，j，k =ω（m）

i，j，k+αR（m）
i，j，k/（4A+2B） （2-4-89）

总结以上步骤，可得到以下程序框图（图2-4-5）。
（3）边界条件、地形和摩擦作用的计算方案

1）水平边界条件
水平边界条件通常取

ωΓ =0 （2-4-90）

Γ表示计算区域的周边。显然这样取并不确切，因为计算区四周垂直速度不可能都
是零。但我们取定的计算范围较大时，边界值对内部垂直速度影响较小，仍可认为距
边界较远的中心附近计算结果是可靠的。所以，我们在取定计算区域时，要考虑这一
因素，要把计算区域取得远大于研究对象的范围。

2）垂直边界条件
计算区域的上边界，一般可取在大气上界，但也可取100～200hPa，因为那里的

垂直运动已经很弱。

ω|p=0 =0或ω|p=100 =0 （2-4-91）
这个边界条件基本上是符合实际的。
下边界条件有各种不同的取法，最简单的取法是将海平面上垂直速度取为
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图2-4-5 迭代框图

零，即：

ω|p=1000 =0 （2-4-92）
在山脉地区，就要考虑地形的强迫作用，这时下边界条件应取

ω|p=ps =Vs·

Δ

ps （2-4-93）
式中Vs及

Δ

ps为地面水平风矢量和场面气压梯度。这样，在求解式（2-4-82）中，就变
为如下的定解条件。

Δ

2σωl+f2∂2ω
∂p2 =Fl

ωl|p=0 =0

ωl|p=ps =Vs·

Δ

ps

ωl|Γ =0

㊣

╭

╰
这是一个具有非齐次边界的非齐次方程，一般说来，在数值计算中是比较繁杂

的。而且，将地形作用引入到任意强迫函数中，将使我们无法单独估计这些强迫函数
的贡献。

用分离方法可将上式分解为两部分，即：

Δ

2σωl+f2∂2ω
∂p2 =Fl

ωl|p=0 =0

ωl|p=ps =0

ωl|Γ =0

㊣

╭

╰
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和

Δ

2σωl+f2∂2ω
∂p2 =0

ωl|p=0 =0

ωl|p=ps =Vs·

Δ

ps

ωl|Γ =0

㊣

╭

╰
前者是一个齐次边界条件的非齐次方程，后者是一个非齐次边界的齐次方程。

将两类方程解线性相加，便得到总的ω分布。

3）摩擦作用的计算
摩擦 作 用 主 要 发 生 在 边 界 层 中，故 可 以 略 去 大 气 内 摩 擦，所 以

-f∂∂p
∂Ny

∂x -∂Nx

∂y（ ）项也可以改写为一个由边界层因子表示的表达式（见式2-4-

68）。一般也可用式（2-4-88）表示该项的贡献。这样，式（2-4-81）中就只余下11个强
迫因子了。

（4）加热函数的计算方案

1）感热（显热）加热项的计算
为求得感热加热对ω的贡献，首先要计算感热通量及其垂直分布。下垫面在单

位时间内向单位气柱底面输送的感热通量可以用：

S0 =cpρsCD Vg （Ts-Ta） （2-4-94）

计算式（2-4-94）中CD 为拖曳系数，Vg 为地转风速，Ts、Ta分别为地温（0cm）和气
温（百叶箱高度）。

由于感热向上呈线性递减，在热力混合层顶pa 时，Sa =0，则S随高度的分
布为：

Sp =S0（p-pa）/（ps-pa） （2-4-95）

∂Sp

∂p =S0/（ps-pa）=S0/Δp （2-4-96）

则单位时间加给单位气柱总热量为：

Q=∫
Ps

Pa

∂S
∂p

dp=∫
Ps

Pa

dS=S0-Sa =S0 （2-4-97）

该气柱中单位质量加热率应为：

Hs = Q
m =gS0/Δp （2-4-98）

计算时，一般Δp取200～300hPa。CD 的取值是一个很敏感的问题，一般考虑它

是风速的函数，即：
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CD =

1.0×10-3  当|Vs|＜5m/s

0.2×10-3Vs 当5m/s≤|Vs|≤10m/s

2.0×10-3  当|Vs|＞10m/s
㊣
╭

╰
在高原地区，一般取CD =5×10-3 ～8×10-3 。S的观测记录一般采用

卡*/（cm2·min），可用下式换算。

1卡/（cm2·min）=7hPa·m/s
将感热加热率代入感热函数表达式得：

Fl =- R
cpp

Δ

2（gS0

Δp
）= Rg

cppΔp

Δ

2S0 （2-4-99）

2）潜热加热函数的计算方案
依层结稳定度的差别，潜热加热有两种计算方案。

①大尺度的稳定性凝结加热
大尺度上升的饱和气层中，单位时间内能从单位质量的空气中凝结的水汽为

-dqs

∂t
，所释放的潜热（即潜热加热率）Hl =-Ldqs

dt
，其中L为凝结潜热。有两种方

法计算-dqs

dt
。

A.计算饱和比湿的垂直梯度

将dqs

dt
作局地展开：

dqs

dt =∂qs

∂t+V·

Δ

q+ω∂qs

∂p
（2-4-100）

由于在饱和气层中上式右侧第1、2项较小，可以略去，这样得到：

Hl =-Lω∂qs

∂p
（2-4-101）

这里∂qs

∂p
相当于T-lnp图上通过计算层温度的那一根湿绝热线上饱和比湿的

垂直梯度。

根据计算点的T、p及qs，可以求取∂qs

∂p
。

∂qs

∂p =-0.622×6.11
p2 expa（T-273.16）

T-b[ ]1+RT
cp

273.16a-ab
（T-b）2[ ]（1+0.61q）{ }

1+0.622×6.11L
cpp

expa（T-273.16）
T-b[ ]273.16a-ab

（T-b）2（ ）{ } （2-4-102）
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其中a、b为两个经验常数。上式右边都是已知量，故可直接求取∂qs

∂p
，再代入式

（2-4-81）式求取大尺度潜热加热函数。必须注意，式（2-4-101）右侧的ω，应当是由除
潜热加热以外所有强迫因子所引发的ω的总和，因此，常用连续方程的修正方案求
得，也可将这一项放在最后计算，这样即可用除此项以外的ω总和计算。

B.凝结函数法

对qs =0.622e
p
两边取对数求导，结合克劳修斯—克拉贝龙方程得：

1
qs

dqs

dt = 1
RvT2

dT
dt-ω

p
（2-4-103）

式中Rv 为水汽的比气体常数。在湿绝热过程中，单位时间放出潜热对外作功为：

-Ldqs

dt =dT
dt-RT

pω （2-4-104）

由前两式消去dT
dt

，得到：

dqs

dt =qsT（LRd -cpRwT）
cpRvT2+qsL2

ω
p

（2-4-105）

式中Rd 为干空气比气体常数，其余为常用符号，再令：

F=qsT（LRd -cpRvT）
（cpRvT2+qsL2）p

（2-4-106）

F称为凝结函数，则：

dqs

dt =Fω （2-4-107）

这样，可以用各层的状态参量求取凝结函数，再用下式求取大尺度潜热加热率。
也可以将凝结函数制成表格，以备查算。

Hl =-Ldqs

dt
（2-4-108）

此外，由于饱和空气层中稳定度必须用湿绝热线来衡量，所以，ω方程中静力稳
定度参数应改为湿静力稳定度参数σe ，为了对比，将干静力稳定度记为σd ，仿照干静
力稳定度定义：

σe =-RT
Pθse

∂θse

∂p =σd -RT
cpp

∂qs

∂p
（2-4-109）

满足稳定上升的饱和气层中Hl＞0，否则Hl =0，写成数学表达式则为：

Hl =
-Ldqs

dt 
σd ＞0，σe＞0
T-Td ≤5℃ 或q/qs＞0.75

ω＜0
㊣
╭

╰

0    不满足其中任何一条

㊣

╭

╰
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空气达到饱和所需最低条件是根据经验估计的，不同季节，地区和不同高度也有
差别，要在计算前加以研究确定。

②对流性凝结加热函数的计算方案
对流凝结加热是在条件性不稳定大气中 （σd ＞0，σe＜0），由积云对流造成的潜

热释放。对流加热不仅对热带副热带系统发展的作用十分重要，而且对梅雨锋带上
中、小尺度扰动的发生发展也有很大的贡献。由于对流加热是一次网格现象，无法在
大尺度网格上直接计算，所以一般都采取参数化的方法加以处理。所谓参数化方法
就是用大尺度量作为参数表示次网格贡献的处理方法。

积云对流参数化方法很多，大体可归纳为三类：第一类是考虑总静力能量守恒的
对流调整方案，第二类是考虑积云尺度质量守恒的所谓质量守恒方案，这两种方案多
用于大气环流和长期数值模拟中。对于短期过程常用第三类即积云对流方案，其中
郭晓岚积云对流方案具有代表性。

郭晓岚最先给出的积云对流方案，假设对流加热是由总的水汽辐合造成的，而水
汽辐合主要来自边界层，那么它的加热量应当和边界层顶的垂速速度成正比。如果
环境温度为T，比湿为q，积云内部温度为Ts，比湿为qs，则产生单位面积云柱（即设
想的模式云）所需水汽量为：

Q=Q1+Q2 （2-4-110）

Q1 和Q2 分别为使云区增温和增湿所需水汽量，它们分别用下式计算：

Q1 = 1
g∫

pT

pB

cp

L
（Ts-T）dp （2-4-111）

Q2 = 1
g∫

pT

pB

（qs-q）dp （2-4-112）

下标T和B 分别表示云顶和云底高度的参量，由于在云区实际的水汽辐合

I为：

I= 1
g∫

PT

PB

Δ

·（qV）dp-1
gωBqB （2-4-113）

式中第一项是云柱内水平辐合，第二项是通过云底的水汽流入。考虑边界层的流入
是主要的，这时近似有：

I=-1
gωBqB （2-4-114）

如定义Δτ表示积云的生命周期，成云百分比面积用a表示，则：

α=IΔτ
Q

（2-4-115）

而积云对流加热率为：
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Hc =
acp

Δτ
（Ts-T） 

I＞0
σd ＞0，σe＜0{

0      不满足其中任何一条
㊣
╭

╰

（2-4-116）

必须注意，计算对流加热并不需要满足大尺度场达到饱和的条件，而只需有净水
汽辐合和条件不稳定这两条。这时，在ω方程的左侧，仍需使用干静力稳定度σd。

用上式计算对流加热需要确定云底和云顶高度，在T-lnP图上是方便的，在计
算机中必须用迭代法求取。由于它对计算结果影响不大，实际计算中常根据不同季
节、不同地区取在一个固定等压面上。如一般平原上取云底为900hPa，云顶取在计
算上界。这样剩下的问题就是求取云内温度。在云底取云内温度和周围环境温度相
等，云底以上各层云中温度是沿着通过云底温度那一根湿绝热线而变化的，所以，如
以Ts（p）代表任一高度p的云中温度，那么：

Ts（p）=Ts（p+Δp）-ΓmΔp （2-4-117）
式中Γm 为气压坐标表示的湿绝热递减率，Δp为所取两气层的厚度，这样如果已知
底层的云中温度，即可计算上层云中温度。

Γm 可用下面的公式计算：

Γm =RT
cpp

1+0.622LE
pRT

1+0.622×25.22T0LE
cppT2 1- 5.31T

25.22T0
（ ）

（2-4-118）

其中E为饱和水汽压。
这样用式（2-4-117）计算出云中温度Ts（p），再用Ts（p）计算qs（p），代入式（2-4-

116）求取Hc 。
在计算中，式（2-4-117）中Δp不能取得过大，常常要将两标准等压面分割成10

层（10～15hPa为一层），结果才较可靠。
式（2-4-116）是计算对流加热的常用方法，但它也有一些不足之处，郭晓岚此后

作了不少改进，详细情况可参阅有关文献。
也可以仿照稳定加热函数式（2-4-101）给出另一种简便的参数化形式。假设对

流加热与摩擦层顶垂直速度、云中饱和比湿的垂直梯度成正比，即：

Hc =ALgI 1
qsB

∂qs

∂p
（2-4-119）

式中A是一个比例常数，它代表积云覆盖面积，一般取A=0.2。qsB 代表云底饱和

比湿。
（5）流函数和势函数的计算
为了解风的辐散分量和旋转分量分别对ω的贡献，要将原始风场分解为流函数

和势函数。
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由

u=∂φ∂y-∂χ∂x
（2-4-120）

v=∂φ∂x-∂χ∂y
（2-4-121）

得

ζ=∂v∂x-∂u∂y=

Δ

2
φ （2-4-122）

D =∂u∂x+∂v∂y=-

Δ

2
χ （2-4-123）

这样，我们可利用计算的散度场和涡度场计算流函数和势函数，计算步骤方法
如下：

1）根据上式，将流函数和势函数表达式改写为差分方程：
（φi+1，j+φi-1，j+φi，j+1+φi，j-1）/d2 =ζi，j （2-4-124）

（χi+1，j+χi-1，j+χi，j+1+χi，j-1）/d2 =-Di，j （2-4-125）

2）确定边界条件

①流函数的边界求法
第一种边界：设边界上流函数与位势高度场之间有地转平衡关系，则边界上：

φ= Φ
f

（2-4-126）

第二种边界：设研究区四周净质量通量M 等于零，即：

M =∮
L

vc
ndL=0 （2-4-127）

其中，L为线积分的自变量，vn 是边界上风的外法向分量。在前述假定下必须将这
个风的外法向分量进行修正，即vc

n 是修正后的外法向分量，即

vc
n =vn+εvn （2-4-128）

ε=-∮
L

vndL/∮
L

vn dL （2-4-129）

在正方形计算区四周：
（vn）南边界 =-v，（vn）北边界 =v，（vn）西边界 =-u，（vn）东边界 =u （2-4-130）

假设研究区西北角一点流函数为已知，如φ=0，则边界上其余点可用订正后的
外法向分量按：

∂φ
∂L =vc

n 或φ2 =φ1+
（vc

n）1+（vc
n）2

2
·d （2-4-131）

求算，d为格距。

②势函数的边界条件
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一般取边界上z=0，但如果在计算区有大地形，如青藏高原，则可利用计算好的
上层势函数，用：

∂χ
∂n（ ）

下层
=0.7∂χ∂n（ ）

上层

（2-4-132）

求取地形高度以下各层地形内边界值。

3）用超张弛法解前述两个Poisson方程

ω方程法是目前诊断分析中常用的计算垂直速度的方法之一，它不但能够算出
总的ω分布，而且能够使我们诊断出各种不同因子对天气和天气系统发展的贡献。

2.4.2.3 绝热法

运动着的气块的位温变化，在绝热条件下可表示为（θ为位温）：

dθ
dt=∂θ∂t+V·

Δ

θ+ω∂θ∂p=0 （2-4-133）

或

dT
dt =∂T∂t+V·

Δ

T+w∂T
∂z =γdw （2-4-134）

整理得：

ω=- ∂θ
∂t+V·

Δ

θ（ ）/∂θ∂p （2-4-135）

w =- ∂T
∂t+V·

Δ

T（ ）/（γd -γ） （2-4-136）

式中局地变化项∂θ
∂t
用计算时位温与前12h之差求取。一般用实际风计算位温平

流。在中、高纬地区也可直接按地转风公式用高度场计算。在低纬地区，如果要用高
度场资料计算平流项，必须求解平衡方程用无辐散流函数代替风速。

根据单站的高空风和探空资料，也可以求得该站的垂直速度。温度的局地变化
可以从单站连续两次探空资料获得，而温度平流变化则可通过单站高空风分析图求
出。在图2-4-6中OA与OB分别代表下层（850hPa）和上层（700hPa）风矢，则AB
即两层之间的热成风矢量VT ，其大小为 VT ，并由：

Δ

-T = fVT

RlnpA

pB
（ ）

（2-4-137）

计算出平均温度梯度，OC 代表垂直于温度梯度的平均风分量。 OC ·

Δ

T 即

温度平流值。由AB的方向可判定高温区（在右）和低温区（在左），图2-4-6中为冷平
流，显然

V·

Δ

T＜0 （2-4-138）
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图2-4-6 用单站高空风求垂直速度

用绝热法求算垂直速度，方法简单，易于掌握，且其误差没有随高度叠加的毛病，
故在对流层高层效果较好，这是其他方法所不及的。所以常用其作运动学法的上边
值。但也有如下几个问题：

1）在低层当∂θ
∂p
接近于0时，会使计算的垂直速度产生极大误差。

2）计算结果表示的是12h平均值，如果在12h内系统发生了急剧变化（如暖平
流转冷平流），则计算结果便会产生较大误差。

3）在近地层或有凝结发生时，绝热假定便不再成立，计算结果就不可靠了。

2.4.2.4 降水量反推法

降水率R（单位时间的降水量）由下式给出：

R=-∫
∞

0
ρ
dqs

dtdz= 1
g∫

p

p0

dqs

dtdp （2-4-139）

又

dqs

dt =dqs

dp
dp
dt=ωdqs

dp
（2-4-140）

则对ω取平均时：

R= 1
g∫

p

p0
ωdqs

dp
dp= -ωgqs0

即

-ω=-gR/qs0 （2-4-141）
利用式（2-4-141）计算出的是整层平均的垂直速度。如果设ω随高度作正弦分

布，且无辐散层位于P0/α，ωa 为这一正弦曲线的振幅，则：

ω=ωasin p
p0

π（ ） （2-4-142）

因

-ω= 1
p0∫

p

p0
ωasin（p

p0
π）dp= 2

πωa （2-4-143）

·58·第2章 诊断分析



得

ωa = π
2-ω

（2-4-144）

这样即可用式（2-4-144）计算出极大值ωa ，并代入式（2-4-142）求取各层ω值。
计算中要注意单位换算，如qs0 应取为g/kg，降水量要化为g/（cm·s）等，为了方便
可制成表格。

这种方法简便，且可只依据单站降水资料计算。但没有降水的地区便无法确知
其垂直运动。

例如：某地在24h内降水72 mm，地面饱和比湿平均14g/kg，地面气压

1000hPa，求算这段时间平均ω分布。
（1）根据qs0=14g/kg，R=72/24=3mm/h。计算得ωa=-9.2×10-3hPa/s。
（2）根据式（2-4-142）计算得：

ω800 =ωasin800
1000π=-5.4×10-3hPa/s

2.4.3 其他动力学物理量的诊断

动力学物理量很多，不可能一一介绍，在此仅简要介绍准地转Q矢量和锋生函
数的诊断方法，以便参考。

2.4.3.1 准地转Q矢量的诊断

准地转Q矢量是 Hoskins和Davies（1978）提出的，在现代天气分析与诊断中越
来越受到重视。Hoskins导出了以准地转Q矢量为唯一强迫项的ω 方程，适用于大
尺度和中尺度系统的诊断分析，Q矢量也因此被认为是计算垂直速度的最好工具。

（1）准地转Q矢量的表达式

Q矢量有两种常用的形式：Doswell（1998）给出了一种容易记忆的形式：

Q=-R（

Δ

Vg）·

Δ

T （2-4-145）
式中右端 （

Δ

Vg）是矢量的“梯度”，实际上是一个并矢（二阶张量）。将其展开，有：

Qx =-R∂ug

∂x
∂T
∂x-R∂vg

∂x
∂T
∂y

（2-4-146）

Qy =-R∂ug

∂y
∂T
∂x-R∂vg

∂y
∂T
∂y

（2-4-147）

另一种形式为：

Qx =-f0
∂vg

∂lnp
∂vg

∂y -f0
∂ug

∂lnp
∂vg

∂x
（2-4-148）

Qy =f0
∂vg

∂lnp
∂ug

∂y +f0
∂ug

∂lnp
∂ug

∂x
（2-4-149）
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这两种形式可以证明是完全相同的。
除准地转Q矢量外，还有半地转Q矢量、非地转Q矢量、湿Q矢量等Q矢量形式。
（2）准地转Q矢量的意义：
用Q矢量表示的准地转ω方程：

（

Δ

2+f2
0

σs

∂2

∂p2）ω=- 1
p-σs

Δ

·Q （2-4-150）

令Sp =-T∂lnθ
∂p

，则式中σs =RSp/p，-σs =RSp/（2p）。

对比前面给出的准地转ω方程，不难看出，右端的涡度平流项和温度平流项合
并成一项即Q矢量散度。在实际计算中发现，原准地转ω方程中涡度平流项和温度
平流项有很大一部分是抵消，未抵消部分是非地转的部分。所以Q矢量反映的正是
其中非地转的部分。所以Q矢量是破坏地转平衡的因子，而非地转因子是系统发
生、发展、演变的决定因素。所以诊断Q矢量可以帮助分析系统的发生、发展、演变
过程和机理，为实际天气预报提供思路和方法。

由准地转ω方程不难证明：ω∝

Δ

·Q，即对应于Q矢量的辐散区有下沉运动，对
应于Q矢量的辐合区有上升运动，Q矢量的流线由下沉区流向上升区。

2.4.3.2 锋生函数

锋生、锋消表示锋面强度的变化，在对锋面的诊断分析时，可用锋生函数来表示，
锋生函数分标量和矢量锋生函数，其中标量形式为：

F≡
d

Δ

hθse

dt
（2-4-151）

取y轴与θse 等值线平行，x轴指向高值区，则可展开为：

F=-∂θse

∂x
∂u
∂x-∂w∂x

∂θse

∂z +∂Q∂x
（2-4-152）

其中右端三项分别为水平气流的辐合辐散、空气的垂直运动、气团的非绝热变化。上
式在诊断分析时，难以直接用于计算，因为坐标很难确定，所以伍荣生推导出了在局
地直角坐标系下的锋生函数计算公式。

d
dt

Δ

hθ =T1+T2+T3+T4 （2-4-153）

非绝热加热项： T1 = ∂θ
∂x
∂Q
∂x+∂θ∂y

∂Q
∂y（ ）/ Δ

hθ （2-4-154）

垂直运动（绝热）项：  T2 =- ∂w
∂x
∂θ
∂x+∂w∂y

∂θ
∂y（ ）∂θ∂z/

Δ

hθ （2-4-155）

散度项： T3 =-D
2

Δ

hθ （2-4-156）

·78·第2章 诊断分析



水平变形项：T4=-1
2 Est

∂θ
∂x（ ）2+2Esh

∂θ
∂x
∂θ
∂y-Est

∂θ
∂y（ ）2[ ]/ Δ

hθ （2-4-157）

其中Est =∂u∂x-∂v∂y
称为伸展变形，图2-4-7的形变描述了对锋生的影响。

图2-4-7 伸展变形示意图

Esh =∂v∂x+∂u∂y
称为切变形变，图2-4-8的情形描述了对锋生的影响。

图2-4-8 切变变形示意图

用以上公式就可以比较方便地计算锋生函数，以及各个因子对锋生、锋消的影响
大小，对于研究不同地区、不同类型、不同季节的锋生、锋消特点和物理机制是非常有
用的。

实习与练习

诊断分析实习

（1）目的要求

1）初步掌握资料处理与客观分析的基本原理与方法。

2）学会利用客观分析资料进行物理量场的计算。
（2）实习内容

1）利用某日填图资料，编程进行气候极值检查和水平一致性检查。

2）利用给定的逐步订正程序，调节其中的主要参数，分析各种方案对分析效
果的影响。

3）利用数值预报结果计算锋生函数，并进行9点平滑。
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第3章 温带天气系统的分析

活动于温带的天气系统主要是斜压系统，但在这些系统发展的不同阶段，其结构
和影响其发生发展的因子也是不同的。本章介绍温带天气系统性质、结构及其发生
发展的分析方法。

3.1 锋面分析

3.1.1 锋面位置和性质的分析

3.1.1.1 利用地面图分析锋面

我们知道，向暖空气一侧移动的是冷锋，向冷空气一侧移动的是暖锋，24h移动
不超过一个纬距的是静止锋。这是利用相邻两次天气图作比较很容易确定的，但也
有在相邻时段中前半段移向暖空气一侧而后半段移向冷空气一侧，这时要参考瞬间
天气图上锋前后垂直于锋并指向锋的气流分量强度才能确定锋的性质。冷空气分量
大的是冷锋，相反为暖锋，两者相当时为静止锋。在我国，发展完好的锢囚锋较为少
见，但地形强迫作用形成的地形锢囚锋较多，追踪和比较锢囚锋的形成过程，比较原
冷锋后暖锋前或两段冷锋后空气性质的差异，很容易确定锢囚锋的类型。而做到这
一点的基础是正确的锋面位置。所以这里主要介绍锋面位置的确定方法，同时也涉
及锋面性质的判定方法。

锋是冷暖气团的界面，穿越锋面所反映的各种气象要素的不连续是确定锋的很
好标志。地面天气图上填绘的并不限于海平面的气象要素，实际是一种综合天气图，
是分析地面锋线位置的主要依据。但实际经验告诉我们，应用地面天气图分析锋面
是一项复杂而困难的分析程序，首先，由于地面上记录的代表性不良，加以地形的复
杂、测站拔海高度相差悬殊，分析时会感到特别困难。另一方面，由于锋面的构造、性
质和与之相应的天气条件是受复杂因子支配的，具有明显的区域性特征和多变的性
质，长期细致地注意在不同的地理条件和天气情况下各种锋面过境时的一些特殊表
现，总结这些特点，对于提高锋的分析技术能力有着极大的帮助。锋面分析的地面图
分析过程是最细致、费时的一项工作任务，其分析的方法和步骤一般如下：



首先，按照历史连续性原则确定锋面位置的大致区域：这一点一般比较容易，只
要我们仔细地查看一下过去几张连续历史天气图锋的位置，便可知道锋的移动方向
以及大致的移动速度。需特别重视最近一张图上锋的移向和速度，结合地形等条件，
就可判断出本张图上锋面可能的位置。在分析地面天气图以前，为顺利地应用历史
连续性原则，需要将提前6h或12h锋面的历史位置描在本张图上，其目的是帮助
我们初步订出锋来。不过应用这个方法时，必须注意：（1）过去锋面是否真正存在，位
置有无不妥之处；（2）在锋面移动过程中有无受地形等的阻碍减慢或突然变快现象；
（3）有无新生锋或原来的锋有消失的可能。

其次，根据锋可能达到的地理区域，详查以下各种气象要素的分布情况，确定锋
面的位置。具体方法是：根据锋附近具有气温、露点（湿度）、风场、气压场、变压场以
及云和天气现象的剧烈变化这一特征，综合考虑并作出判断，下面分别进行讨论。

（1）气温
按照锋的定义，锋线两侧应该有较大的气温差异。一般说来在地表性质相近，地

势平坦地区，这一特征是比较明显的，特别是冬季，气温差异还要大一些。但是，地面
气温是受多种因素影响的要素。由于受到别种因素的影响，锋附近的气温差可以变
得不明显，或者没有锋的地区可以有比较大的气温差，故在分析时应注意以下几点：

1）地理条件的影响
在高原和平原之间，大陆和海洋之间，总是存在着温差的，有时风也存在差异，甚

至还有云雨天气。这时如果分析出一条锋，通常称为“虚锋”，实际上是不存在的。但
是，当我们了解了这些地区经常存在的温差以后，只有出现超过这些温差的现象时，
才应考虑是否有锋存在。

2）云和降水的影响
一般在地面锋线冷气团一侧的上空都有较厚的云层及降水，地面锋线暖气团一

侧的上空多为少云天气。所以白天锋两侧气温差比较明显，但在夜间及清晨，暖区天
空晴朗，辐射降温较多，而冷区受云层阻挡，辐射降温较少，于是近地面层锋两侧的温
差就变得模糊不清。例如，云贵地区及华南地区的准静止锋通常就具有这种特点。
同样，在冷气团内部，有云区与无云区之间反而会出现较明显的温差，这在冬半年早
晨比较常见。

3）风的影响
如冷区风速很大，扰动较强，则低层夜间不易降温，而如果暖区风速较小，天气又

晴朗，夜间经过辐射冷却后，低层降温较多，于是锋两侧温度差就减小了，单凭气温不
易分析出锋来。

4）冷空气膜的影响
冬季，有时在盆地区域近地面层中存在着一层较薄的冷空气膜。如果锋在冷空
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气膜上滑行，这时根据地面气温记录就很难将锋面分析出来。这种情形在我国塔里
木盆地、四川盆地较为多见。

（2）露点
通常，冷气团内水汽较少，暖气团内水汽较多，所以锋两侧有明显的露点差。由

于露点不像气温那样容易变化，所以它是分析锋的较好的依据。例如在我国南方，因
冷空气南下变性增温，锋线两侧的温差往往不太明显，而露点差却比较清楚。但是，
当冷气团中有降水时，降水蒸发会使冷气团内的露点升高，或者当暖气团比较干燥
（如我国西北地区的暖气团），暖气团中的露点也比较低，锋两侧的露点差就不甚明
显了。

（3）风
分析锋的另一重要依据是锋两侧的风呈气旋式切变。位于气旋内部的锋，两侧

的风向差异比较明显；而位于高压边缘的锋，风的差异往往表现在风速上。例如，影
响我国的冷锋，有时锋的前后都吹西北风，但锋后的风速比锋前的风速要大得多。

图3-1-1 冷锋各段移速不同时对风切变的影响

一般说来，我国的冷锋锋后多吹偏
北风，冷锋前多吹偏南风或较弱的偏北
风；暖锋前多吹东南风或偏北风，暖锋
后多吹西南风或偏南风。但由于受地
形的影响，与一般情况相异的例子也是
很多的。例如，塔里木盆地的北面、西
面和南面为马蹄形的山脉环抱，当冷空
气从北边进入时，锋后常为东北风，当
冷空气从西边进入时，则锋后常为西南
风。由于锋各段的移速不同，也会使风的差异发生变化。例如我国东北地区的冷锋，
有时因北段少动，而南段移动较快（图3-1-1），则锋后可能变成吹偏西或西南风，锋前
吹偏南风或东南风，看起来类似于暖锋式切变，实际上是冷锋。东北地区的暖锋也有
类似的情况。当暖锋锋线的走向为南北或东北—西南向时，锋前往往吹偏南风，锋后
可能吹西风或西北风。总之，锋两侧的风都呈气旋性切变，但风的差异的具体情况，
必须结合当地的地形条件和当时的具体情况进行分析。

应当指出，风速较大时，风的代表性较好，能作为分析锋的依据；风速较小时，往
往受地方性风影响大，不宜作为分析锋的依据。此外，还要注意到局部热力环流以及
雷暴等中、小尺度现象对风的影响。

（4）气压
地面锋线大多处于明显的低压槽中。因此，当我们根据气温、露点、风或其他要

素场的分析大致将锋确定出来以后，还可依据气压场的分析进一步校准锋的位置。

·19·第3章 温带天气系统的分析



锋附近的气压场除了天气学原理所介绍的几种基本情况以外，还有一些特殊的形式
也是实际工作中可能见到的，例如图3-1-2，就是一种常见的冷锋处在隐槽中的形式；
图3-1-3是我国北方常见的“穿心冷锋”的气压场形式。一般来说，冷锋穿过的低压
只有一根闭合等压线，范围也不大，而且锋北侧为正变压，有较大的偏北风，锋南侧的
偏南风不强，因此即使处于低压东部的锋，同样也是向暖区移动的，故分析成“穿心冷
锋”。

图3-1-2 冷锋处于隐槽中

   

图3-1-3 穿心冷锋

锢囚锋附近的气压场，通常见到的有如下两种形式：一种是冷锋追上暖锋而形成
的锢囚锋（图3-1-4a）；另一种是当两条冷锋相向而行时所形成的锢囚锋（图3-1-4b）。
无论哪种形式，锢囚锋都是处于比较狭长的低压槽中。

图3-1-4 锢囚锋附近的气压场

应当注意，有气压槽的地方不一定都有锋存在。例如：我国的东北、华北和台湾
海峡等地常有地形槽出现，地形槽内虽有明显的风切变，但风力微弱，温度分布比较
均匀，因而没有锋。又如，在暖性低压槽内，温度较高，温度梯度小，其中也是没有锋
面的（图3-1-5a）。但是，当暖性低压槽北缘的冷锋进入暖性低压槽以后（图3-1-5b），
暖性低压就改变了性质，低压槽中就有锋了。

（5）3h变压
如前所述，暖锋前有明显的3h负变压，冷锋后有明显的3h正变压，暖锋后、冷

锋前变压都很小。锢囚锋后往往是3h正变压，锋前往往是3h负变压。但当两条
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图3-1-5 冷锋进入暖性低压槽中

冷锋相向而行形成锢囚锋后，锢囚锋两侧都会出现3h正变压。例如我国的华北锢
囚锋，两侧均为3h正变压，其西侧较强，东侧较弱。

应用3h变压分析锋时，要考虑到气压系统的加强或减弱，气压日变化等的影
响。这些影响明显时，甚至会掩盖锋所造成的3h变压。

（6）24h变压（Δp24 ）和24h变温（ΔT24 ）
应用24h变压和24h变温来分析锋，其优点是不受日变化的影响。特别是在

山地和高原地区，因为那里海拔高度相差悬殊，地面气象要素不便直接比较，利用

24h变压和24h变温可以部分地克服这一缺点。
从分析实践得知，一般在冷锋后有正24h变压和负24h变温，而在冷锋前有负

24h变压和正24h变温。但冷锋并不与零变压线重合，而多半在负变压中心与零
变压线之间等变压线比较密集地带前沿。这是因为24h零变压线位于锋前暖平
流减压与锋后冷平流加压相抵消的地区，即是说，位于锋后一段距离的地方。图

3-1-6表示冷锋附近24h变压分布的例子。图3-1-7是冷锋附近24h变温分布的
例子。

在高原山区，有时还可借助于空间垂直剖面图上24h变温的分布来分析锋的位
置。如图3-1-8所示，天山北面为较强的负变温。南面为正变温，其间等变温线比较
密集，锋就可以分析在天山北坡上。

必须指出，由于时间间隔较长，对于一些行速较快的短冷锋或当锋的活动频繁，
一个地区在24h内有两条以上的锋过境时，24h变温和24h变压就不好用了，此时
需要配合其他要素进行分析。

（7）云和降水
分析锋时，还可以参考各类锋的天气模式。但锋的天气复杂多样，使用时必须结

合各地的经验和当时的具体情况。
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图3-1-6 冷锋附近Δp24 的分布（hPa）

图3-1-7 冷锋附近ΔT24 的分布（℃）

3.1.1.2 利用高空图分析锋面

除了垂直伸展高度很低（1.5km以下）的地面锋以外，所有对流层锋都在等压面上
有所反应。因为锋是向冷空气方向倾斜的，所以高度越高锋区向冷区方向偏离越远。
但在850hPa等压面图上的锋区，则和地面锋线比较靠近而且接近于平行，如图3-1-9
所示。所以，根据850hPa图上的锋区，可以帮助我们找出或修正地面锋线的位置。

在我国南方，有时高空锋区不明显，但在中、低空却有风场切变线相配合，随着高
度的增加，切变线逐渐向北偏移。地面锋线位于高空切变线的南侧。

分析高空锋区附近的冷暖平流，还可以帮助我们确定锋型。当有冷平流时，可判
断为冷锋；当有暖平流时，则可判断为暖锋；如果冷暖平流很弱，则可能是准静止锋。
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图3-1-8 剖面图上ΔT24 分布（℃）

图3-1-9 850hPa图上的锋区和地面锋线的关系

出现锢囚锋时，高空图上往往有一个狭长的暖舌相配合。暖式锢囚锋，暖舌位于
地面锢囚锋线的前方（图3-1-10a）；冷式锢囚锋，暖舌位于地面锢囚锋线的后方（图

3-1-10b）。

图3-1-10 地面锢囚锋线与高空暖舌配置示意图
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  夏季，在我国华北、华东等地，有时出现空中冷锋，常能引起雷雨天气。这种锋的
高空锋区不甚明显，分析时应着重注意等压面图上的温度槽或冷中心的位置和移动。

由于地形的影响，在等压面图上的某些地区也会出现等温线的密集带。例如夏
季，由于我国西藏高原地表显著增温，在其北缘等压面图上经常有一个等温线密集
带。这种等温线密集带并没有天气表现，而且并不移动，不要把它误认为是锋区。

3.1.1.3 利用辅助资料分析锋

（1）探空资料

有锋时，冷气团内的探空曲线上应有锋面逆温（有时是等温或温度直减率很小的
层次）。一般暖气团比较潮湿，冷气团比较干燥，所以锋面逆温的特点是上界湿度大
于下界湿度（图3-1-11）。

但当暖气团非常干燥时，上界湿度也可以很小。为了将锋面逆温和下沉逆温相区
别，可将锋过境前后两次探空曲线描绘在一张图上，如果逆温层以下有明显降温，逆温
层以上温度变化不大或略有上升（图3-1-12），则可以认为是锋面逆温。而下沉逆温的
特点与上述恰好相反，在逆温下不会有明显降温，在逆温层上却出现显著升温。

 

图3-1-11 锋面逆温

 

图3-1-12 用两次探空判断锋面逆温

（2）高空测风资料
锋区水平温度梯度大，因而热成风大，风随高度有明显变化。通过冷锋时，因冷

平流，风随高度向上作逆时针旋转；通过暖锋时，风随高度向上作顺时针旋转。据此，
应用风的记录可以分析锋的存在及其类型。

利用单站测风来分析锋面的存在及锋的类型，其分析方法大致有以下4个步骤：

1）先在图上看有无较大的热成风现象，如有，则可能有锋面出现于该高度层内。

2）分析温度平流符号以确定是冷锋还是暖锋。
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3）由垂直于锋面的地转风风速大小来判断锋面的移动速度；由此还可以区分出：
该锋面究竟是冷暖锋还是静止锋。

4）配合上述所分析的气压系统方法可以判断分析的锋面是否正确。例如分析的
结果指出为一暖高压，而同时又分析出该系统内有一锋面，这是有矛盾的，在这种情
况下，应仔细检查才能得出最后的结论。

图3-1-13a是一个冷锋的例子。从图中可以看出，在2000～2500m的空气层
内，热成风很大，说明有锋区存在。2500m以下为偏北风或东北风，2500m以上为
西南风。通过锋区，风随高度向上逆转，说明有冷平流，因而可以判断是冷锋，垂直于
锋面的地转风风速VD 相当于锋面的移速。图3-1-13b是一个暖锋的例子。在1500
～2000m之间，热成风很大，而且风随高度顺转，说明有暖锋存在。

图3-1-13 用高空测风分析冷暖锋

图3-1-14是一个准静止锋的例子。在1500～2000m空气层之间，热成风很大，
而且这两层的风向几乎相差180°，因此有锋区存在。还可以看出，在1500～2000m
的空气层内，实测风垂直于该层热成风的分量较小，说明锋的移速很慢，应为准静
止锋。

单站测风时间剖面图，也可以用来分析锋。如图3-1-15所示，冷锋前低层是西
南风，冷锋后转成西北风，锋区位于西北风与西南风的气层之间。

（3）天气实况
天气实况演变图是分析锋面位置以及掌握锋的移动情况的一种常用的辅助工

具。例如，2010年9月21—22日有一条冷锋从河套地区向东南移动，我们可以通过
天气实况演变图（图3-1-16）来掌握它的动态。从图中各种要素变化综合考虑，可以
看出，冷锋大约在21日8时经过济南，20时已过了合肥，开始影响南京，9月22日8
时到达杭州。冷锋经过时，气温、变压、风向、风速以及天气现象都有明显的变化。
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图3-1-14 用高空风分析静止锋

  

图3-1-15 单站测风时间剖面图

图3-1-16 2010年9月21—22日锋面过境天气实况演变图

（4）卫星云图
在卫星云图上，锋往往表现为一条巨大的云带，一般长可达数千千米，宽度平均

400～500km，最宽的有800km，窄的也有200～300km。根据不同的锋面在卫星云
图上云系特征的差别，能够帮助我们确定锋的存在和性质。在资料稠密地区并不需
要用卫星云图来确定地面锋的位置，但在海面、高原和沙漠地区就是十分有用的了。
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根据卫星云带确定地面锋的位置。锋面云系通常位于锋的北部，最厚云层距地
面锋线100～200km。活跃的冷锋通常位于500hPa槽前，高空风大致与冷锋平行，
冷锋位于连续云带的前沿，暖区则是破碎的低云。但有时冷锋位于云带的后部，这是
锋面坡度较大的所谓第二型冷锋的情况。不活跃的冷锋云区破碎，在卫星云图上很
难找到锋面确切位置。图3-1-17为南方气旋中冷暖锋所对应的云系。

华南准静止锋云系宽广，特别是锋前也有缓慢上升的潮湿气流，故也为云层所覆
盖，这时锋线大体位于连续云带的前沿，锋前的云系有明显的开裂。

昆明准静止锋云系成南北分布，在静止锋前为季风控制。锋前为不连续的季风
云团。在我国，很少有发展完好的暖锋云系，特别是我国地形复杂，锋面云系也很复
杂，必须熟悉这些具体情况，才能对锋面分析有所作用。

图3-1-17 2010年5月23日02时红外云图及地面天气系统

3.1.2 锋面的综合分析

综合应用各种图表和资料，分析锋的三维空间结构，例如锋面的坡度、厚度、三维
气流分布、散度、涡度等，统称为锋的综合分析。

3.1.2.1 锋的空间结构分析

用垂直于地面锋线的空间剖面，可以确切地了解锋的厚度、坡度及其随高度的变
化，例如有些地面锋和高空锋只有在剖面图上才可以确切判断。有时还要从不同的
角度作锋的空间剖面（剖面的绘制方法见1.5节）。但日常分析中不可能经常作剖面
分析，而只有在研究工作或有特殊的任务时才作这项分析。在日常分析中常常是用
地面图和高空图和其他资料配合定性分析。

地面锋线与高空锋区上限之间的水平距离表示锋的坡度，水平距离越大，锋面坡
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度越小。在卫星云图上，云带宽而不完整的锋面坡度小，而云带狭窄边缘陡的锋面坡
度大。

在地面图有明显锋面而850hPa或700hPa锋区已消失的是地面锋，地面图上
找不到锋的表现而高空图上有锋区结构的是空中锋。

3.1.2.2 锋上的二维气流分析

在垂直剖面图上，计算该剖面上相对风分量和垂直速度，能够直接分析相对于锋
的垂直环流（见1.5节），在日常分析中，也可以利于高空和地面图作定性判断。高空
图方法是首先计算锋面在垂直于锋线方向的平均移动速度（用最大移速与最小移速
的平均值，见图3-1-18），再用700或500hPa高空图计算垂直于锋线的高空风分量
（见图3-1-18，与锋的移向一致为正），如为冷锋时，移速大于风速为上滑锋，反之为下
滑锋。如为暖锋则移速大于风速为下滑锋，反之为上滑锋。如为锢囚锋则冷式锢囚
锋与暖式锢囚锋分别与冷锋和暖锋的情况相同。静止锋上如有向冷空气一方的高空
风分量为上滑锋，否则为下滑锋。

图3-1-18 锋上相对气流计算

3.1.2.3 锋上的云层和天气分布的分析

根据卫星云图和地面图上云状和天气现象，能够定性地判断锋上云层和天气分
布。为了航线飞行需要，在垂直剖面上可以详细地分析出云层的高度、厚度、云的层
次。具体方法是：

（1）根据剖面图上层结曲线和露点曲线特征将各探空点的饱和层底和层顶勾出。
有几个要标出几个。并不是温度和露点完全相等时才有云层出现，一般来说在对流
层低层T-Td≤2℃都可认为达到饱和，而对流层中层T-Td≤4℃、上层在6℃以下
都可以认为是饱和层，温度露点曲线突然接近和突然分离点是云底和云顶的标志。

（2）根据卫星云图上云区范围和剖面下方所填稠密的地面实况，将各探空站间的
饱和层连接成连续云层，注意两探空站上虽然都已饱和但在卫星云图和地面图上仍
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有云隙时一定要分析断裂区。
（3）根据地面图上云状，卫星云图上云的结构特征和探空曲线上层结性质，确定

锋上云层的性质。
（4）根据地面图上天气现象和前述云层性质分析云中降水区和降水性质。

3.1.3 锋生锋消分析

锋生锋消就是锋的生消和演变，其中包含着锋面强度的变化过程。这里主要介
绍使用常规天气图上判断锋生锋消及其原因的方法。

3.1.3.1 锋生锋消的判定

在一张天气图上，是否有新的锋生成，或者原有的锋是在加强减弱或者已经消失
了，这是首先要考虑的重要问题。在地面天气图中锋的发展有一定的过程，比较一下
过去连续几张历史图上各要素的变化（特别是温度场的比较），如果在某一个地区，过
去没有锋，而这张图上温度水平对比非常明显，且对其他要素也相应表现了许多特
征，那便是锋生。但如果已有的锋面由于气团的变性或流场的辐散使等温线逐渐散
开，且对其他要素在锋附近所表现的特征亦不明显，那便是锋消。从理论上看来并不
复杂，因为锋面结构的生成或消失及其强度变化就标志着锋生和锋消。但在实际中
并不那么简单，因为无法划出一个锋面存亡和强度的统一的数值界限，手头的资料也
无法确实地度量出锋面强度的数值。至于锋生锋消的温度水平对比究竟达到什么样
的临界值才够得上锋生和锋消的条件，至今还没有可靠的数值，所以必须配合各要素
共同判断后方可确定。在日常的天气分析中，主要是根据锋面附近要素场的一些不
连续现象综合判定。

锋面附近要素场的不连续表现已在天气学原理中介绍过，但并不是所有这些不连
续都要明显存在或消失才构成锋生锋消的。一般说来日常分析中主要考虑的因子是：

（1）对流层中、下层等温线相对的密集带；
（2）在地面图上有明显的气压槽，而且气压槽的走向与上空等温线走向大体

一致；
（3）与锋面相配合有天气分布的不连续带。
一般来说，这三条中任何一条不具备都不能判定为锋生，而任何一条的消失锋面

也就不再存在。但由于这三条都是相对的，所以只有在实践中积累了丰富的经验，才
能准确判定。

关于锋面强度的判断，有两种不同的着眼点：一方面是从温度对比来判断锋的强
度，可以了解锋的生命史及维持时间，另一方面是从锋面天气的发展趋向，了解锋的
活跃的程度。分析方法一般从连续几张天气图上锋面两侧温度的对比以及锋附近天
气的表现，大致即可确定。如果锋附近温差随时间越变越大，或者天气表现越变越
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强，我们称这条锋是增强的；反之则成为减弱。锋面天气活跃程度，还可以借助于锋
面区域垂直运动发展的一些间接判断方法及气团性质的分析。

3.1.3.2 锋生锋消因子的分析

为了预报未来的锋生锋消趋势，必须分析以往影响锋面变化的原因。在天气学
原理中，从运动学和动力学两个侧面介绍过，运动学锋生的公式是：

F=∂v∂y
∂θ
∂y+∂ω∂y

∂θ
∂p-∂∂y

dQ
dt（ ） （3-1-1）

在诊断分析中可利用以上公式定量计算锋生函数。在日常业务分析中一般从以
下几个方面综合考虑上述公式的综合效应。

（1）高空槽的结构和变化
变形场是最有利的运动学锋生的流场形势。在实际的天气图上，很难找到典型

的变形场。但是，一般说来，活动于对流层中、下层的高空槽都可以算作一个变形场。
因为槽前槽后总有两个高压脊组成变形场的一对成员，在发展较强的低层高空槽南
端往往有倒槽与之配合，这又构成变形场另一对成员。特别是发展中的高空槽往往
具有运动学锋生和动力学锋生的很多有利条件。例如由于温度槽落后于气压槽，这
相当于等温线与收缩轴交角在45°以内，槽后冷平流，槽前暖平流，以及槽线附近的
辐合作用，是运动学锋生的主要因子，槽前上升，降水凝结，一般也含有锋生作用。因
此，分析高空槽的生成、发展和移动，实际上也就综合了锋生锋消的各种作用。在我
国，东移的西北槽，越过高原的康藏槽和南支槽都可以在我国东部诱发新的锋生。相
反与正在减弱的高空槽配合的锋面将逐渐减弱消失。

（2）地面气压形势
锋生过程虽然主要是对流层三维现象，但在地面气压场上却能明显地表现出各

锋生因子的综合结果。在我国，锋生过程多伴随着低压槽的加强而出现。常见的气
压场形势有两类：一类是暖倒槽中锋生，这种过程往往伴随着气旋的产生过程，在倒
槽顶端新生低压中心以东有暖锋锋生，而其以西为冷锋锋生。从东北平原到蒙古一
线，以及长江流域常有这类锋生过程。另一种是锋前低压槽中锋生。这种过程可以
发生在冷锋南下过程中逐渐脱离锋面而超前的低压槽中，或者发生在因冷锋逼近而
加强的低压槽中。

（3）分析云系的发生发展过程
冬半年，当冷锋南下入海消失之后，常常在我国江南近地面层残留一动力稳定

层。这时如有南支波移出，北上的暖平流首先在中低层出现运动学锋生。上滑的暖
湿平流同时产生锋生环流而最终导致锋生。这种锋生过程首先在卫星云图上出现一
块中低云区，东移发展中云区扩大并伴有降水。当云系和降水区由块状逐渐变成带
状云系时，锋生过程在云系中部或南部边缘形成。
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3.2 气压系统的结构分析

3.2.1 气压系统的静力结构

气压系统的静力结构是指气压系统的热力结构和空间结构。
热力结构指的是气压系统中的热力分布，气压系统与什么样的温度场相配合，即

温压场的配置关系。由于气压有高低，温度有冷暖，所以实际大气中气压系统常见的
热力结构有以下4种：暖性的高压（如副热带高压），冷性的高压（如蒙古高压），暖性
的低压（如夏季季风低压），冷性的低压（如东北冷涡）。如果温度场与气压场重合，该
气压系统称为温压场对称系统，如活动在低纬度地区的热带气旋（图3-2-1），反之则
为温压场不对称系统，如活动在中高纬度的锋面气旋（图3-2-2）及中高纬度槽脊系统
等。实际大气中严格的温压场对称系统是不存在的，大量存在的是温压场不对称系
统。从天气图上看，如果温度中心与气压系统中心接近，等温线与等高线交角较小，
温度场相对均匀，通常就认为是温压场对称系统。

图3-2-1 温压场对称的热带气旋

（2005年9月4日500hPa图，根据NCEP资料绘制，实线为等高线，虚线为温度线）

空间结构指的是气压系统的强度及系统中心位置随高度的变化。气压系统具有
三维结构，在水平方向有一定的范围（用最外圈闭合等压线的范围来表示），在垂直方向
有一定的厚度，不同的气压系统其水平范围大小，垂直厚度都可能不同。地面气压系统
到了一定高度上（通常以500hPa为准）仍然为与低层相同的气压系统，说明该气压系
统有一定的强度，垂直方向有一定厚度，称为深厚系统，如副热带高压；如果地面气压系
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统到了一定高度上（通常以500hPa为准）变为与低层相反的气压系统，说明该气压系
统随高度减弱，垂直方向厚度较浅，这种系统称为浅薄系统，如夏季季风低压。

图3-2-2 温压场不对称的温带气旋

（2005年3月11日850hPa图，根据NCEP资料绘制，实线为等高线，虚线为温度线）

气压系统空间结构与热力结构有着密切的联系。在静力平衡条件下，气压系统
是深厚还是浅薄，中心位置随高度是否变动，取决于系统的热力结构。温压场配置不
同，系统的空间结构也不同。由于位势梯度（等压面坡度）的大小和方向，反映了气压
系统的强度，下面就从位势梯度随高度的变化与温度场的关系来讨论气压系统空间
结构与热力结构的关系。

3.2.1.1 位势梯度随高度变化的原理

气压系统的空间变化，是由上层等压面高度HP 与下层等压面高度HP0 之间的

关系决定的，即：

HP = Hp0+Hp
p0 （3-2-1）

其中Hp
p0 为该两层等压面的厚度。在静力平衡条件下，两层等压面的厚度是由

Hp
p0 = R

9.8ln
p0

p
Tm（ ） （3-2-2）

决定的，其中Tm 为气层的平均温度。将其代入式（3-2-1），并求二维算子，则：

Δ

2Hp =

Δ

2Hp0+ R
9.8ln

p0

p（ ） Δ

2Tm （3-2-3）
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平均温度梯度反映了气压系统的热力结构，位势梯度则反映了气压系统的强度
和位置，上式将气压系统空间结构与热力结构联系在一起。由上式可知，位势梯度自
某一等压面到另一等压面的变化只与两层等压面之间的平均温度梯度有关，上层等
压面的位势梯度是由下层等压面的位势梯度和两层等压面之间的平均温度梯度Tm

决定的，是两者的矢量和。下面就来详细分析一下平均温度梯度是如何影响位势梯
度随高度变化的。

当两层等压面之间的平均温度梯度为零时，高层等压面的位势梯度等于低层等
压面的位势梯度，等压面的位势梯度随高度大小和方向没有变化；当平均温度梯度方
向和低层等压面的位势梯度方向一致时，高层等压面的位势梯度将加大，方向与低层
等压面一致；当平均温度梯度与低层等压面的位势梯度相反时，则位势梯度随高度增
高而减小，达到一定高度后，位势梯度变为零，再向上，等压面的位势梯度方向转为和
平均温度梯度一致而与低层等压面的位势梯度反向；当平均温度梯度的方向和低层
等压面的位势梯度有交角时，则随着高度的升高，上层等压面的位势梯度为它们的矢
量和，方向将发生变化而逐渐趋向于平均温度梯度方向。

3.2.1.2 不同性质气压系统随高度变化的规律

以上分析，我们知道气压系统随高度的变化是由气压场和平均温度场的配置关
系决定的。归纳起来，气压场和平均温度场有三种不同的配置情况，即三种不同性质
的气压系统，它们随高度变化的规律各有不同。

（1）深厚系统
深厚系统的伸展范围很大，一直可以伸展到对流层顶，甚至平流层。当气压系统

温压场对称，且为冷性低压或者暖性高压，由于这种热力结构的气压系统温度梯度方
向和位势梯度方向近乎一致，因此随着高度的升高，等压面的凹凸度随高度加大，高、
低压系统随高度加强，如太平洋暖高压和我国东北地区上空有时出现的冷性低压就
是这样的深厚系统。图3-2-3是这类系统垂直剖面示意图。

图3-2-3 深厚系统垂直剖面示意图

（a）暖高压      （b）冷低压
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（2）浅薄系统
在500hPa等压面图的位势场上已看不到地面系统痕迹时，这种气压系统我们

称为浅薄系统。当气压系统温压场对称，且为冷性高压或者暖性低压，由于这种热力
结构的气压系统温度梯度与气压梯度相反，因此，随着高度的升高，上层等压面坡度
愈来愈小，到达某一个高度上，等压面近似水平，高、低压系统的痕迹全部消失。若温
度场形势特征没有变化，再往上，就变成和底层符号相反的气压系统，如低层冷高压
到了一定高度上变为低压，低层暖低压到了一定高度变为高压，因此，这类热力结构
的气压系统随高度强度是减弱的，这个转换的高度就是该气压系统在垂直方向上伸
展的最大高度。这类热力结构的气压系统到了多高会变为与低层相反的气压系统，
一方面取决于低层气压系统本身的强度，另一方面还取决于温度场的强度，所以当气
压系统本身很强时，其伸展的高度仍然会很高，厚度较厚。所以以上所指浅薄和深厚
是就系统强度随高度的变化说的，而不是指其绝对的深厚程度。热带气旋是暖性的，
但却是十分深厚的。通常如果系统在500hPa等压面图上已看不到它的痕迹，称为
浅薄系统，反之称为深厚系统。夏季大陆上的热低压和冬季大陆上的冷高压便属于
浅薄系统。图3-2-4就是这类气压系统等压面和等温面的空间结构示意图。

图3-2-4 浅薄系统垂直剖面示意图

（a）冷高压    （b）暖低压

（3）温压场不对称系统
这类系统在中纬地区是大量存在的。当气压高低中心与温度冷暖中心不重合，

且等高线与等温线有交角，气压系统是一边暖一边冷，一边位势梯度和平均温度梯度
的方向一致，一边的位势梯度和平均温度梯度的方向相反。因此，随着高度的升高，
一边的位势梯度将加大，等压面的坡度将加大，另一边的位势梯度将减小，等压面的
坡度将减小，甚至相反。在静力平衡的条件下，由于逐层向上增加平均温度梯度矢量
求和，所以越到高空，等压面的位势梯度方向和气层的平均温度方向越接近一致，即
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低位势中心逐渐趋向冷中心靠近，高位势中心逐渐趋向暖中心靠近。实际大气中由
于温度场南北梯度大，等温线多呈东西向槽脊状，底层的闭合气压系统，到了对流层
中上层，等高线的形状逐渐接近平均等温线的形状，成了以北极为中心的沿纬圈方向
的槽脊波状分布了，如图3-2-5所示。温压场不对称系统虽然在500hPa等压面图上
不能保持闭合等高线的气压形势，但未全部消失其痕迹，尚有槽或脊的形式出现，因
此，温压场不对称系统有时也称为中性系统。

图3-2-5 温压场不对称系统结构随高度的变化

（1971年3月27日20时天气图）（a）500hPa，（b）850hPa

3.2.1.3 气压系统中心轴线的倾斜

同一气压系统各高度上中心点的连线称为气压系统的中心轴线。在气压系统中
心轴线上任何点的水平气压梯度（或位势梯度）等于零。
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温压场对称系统由于气压系统中心点上空平均水平温度梯度也为零，该点垂直
上空的等压面上位势梯度仍等于零，系统中心位置随高度没有发生偏移，即中心轴线
是垂直的。相反，温压场不对称系统由于气压系统中心点上空有平均水平温度梯度
存在，那么该点垂直上空的等压面上位势梯度便不再等于零。而在某一点上空，由于
平均水平温度梯度和底层等压面的位势梯度方向相反，对上层等压面坡度的影响作
用相等时，使得这里的位势梯度等于零。因此，气压系统中心随高度的升高发生了位
移，系统中心轴线发生了倾斜。不难看出，气压系统中心轴线倾斜的根本原因是中心
点上空存在着平均水平温度梯度。

温压场不对称系统不仅高低层流型不同，而且系统中心的位置发生了偏移，低中
心向冷区偏移，高中心向暖区偏移，如图3-2-5所示。这就是为什么天气图分析中，
我们常见的越到高空，等压面图上位势场和平均温度场的配置越接近“冷低”，“暖高”
的配置关系，等高线的走向越接近平均等温线的原因。

气压系统热力结构与空间结构的关系，也可以从冷暖空气单位气压高度差不同
的角度来理解。由于暖空气中的单位气压高度差比冷空气大，随着高度的升高，暖高
压、冷低压加强，冷高压、暖低压减弱，且中心轴线垂直，而温压场不对称系统，低位势中
心逐渐趋向冷中心靠近，高位势中心逐渐趋向暖中心靠近，中心轴线倾斜（图3-2-6），其
倾斜的速率与平均水平温度梯度成正比，与底层等压面的凹凸程度成反比。

气压系统热力结构与空间结构的关系，还可以从热成风的角度去理解，在此不再
详述。

图3-2-6 温压场不对称系统中心轴线的倾斜

（a）中性高压     （b）中性低压

以上分析了系统空间结构、热力结构及其两者之间的关系，就实际的气压系统温
压场配置来说，严格的深厚系统或浅薄系统是很少见的，尤其是在中高纬度地区，大
多是处于不同发展阶段的温压场不对称系统。而在其发展过程中，随着系统热力结
构的变化，系统的空间结构也在跟着变化，即静力结构有动态演变，气压系统中心轴
线的倾角由小变大，由温压场不对称逐渐发展成深厚系统。

中心轴线的倾角（中心轴线与水平面的夹角）一般是很小的，气压系统发展的初
期，只有几十分钟，有的甚至不到30秒，如发展初期的锋面气旋就是如此。随着系统
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的发展，冷中心逐渐与低中心接近，暖中心逐渐与高中心接近，当中心轴线的倾角超
过5°时，在天气图上看起来已接近垂直，500hPa高度上已有闭合中心出现，已经是
深厚系统了。所以，一般天气学上所说的气压系统中心轴线的“垂直”，不能按几何学
的意义去理解。

在西风带中，高空等压面图上活动的是大量的槽脊系统，这些系统绝大部分是中
性的不对称系统，一般气压槽和温度槽配合，而高压脊和暖脊配合，且一般温度槽脊
多比气压槽脊落后1/4波长。在垂直于槽脊线的剖面上，研究槽脊线随高度的变化，
可得到与中心轴线变化相同的规律。

利用地面图配合各等压面上系统中心和槽脊的位置变化，定性地判断轴线的倾
角，能够帮助我们判断系统的发展阶段。同时，系统空间结构的分析是否合理又能够
反过来验证系统位置分析的可靠性，纠正分析错误。但是系统的结构并不像上述典
型情况那样简单，例如低层向西偏移的一个系统它可能在上层等压面上变成所谓“前
倾槽”这种复杂的结构。如有可靠记录证实，就不应当作分析错误加以改变。

3.2.1.4 利用高空风图分析气压系统的方法

气压系统分析完全依靠地面图和气压形势图已足够解决问题，在平时没有依赖
高空风分析图的必要，但遇有特殊情况（例如特殊条件下不许可有完全资料分析天气
图时），有可能临时施放单点测风，大致了解本站位于哪一类气压系统的部位是可以
办到的。

我们已经知道气压系统垂直结构及风随高度变化的理论，下面先就各种气压系
统在高空风分析图上所表现的特点加以简单归纳，以便于我们利用单站高空风来进
行分析。

（1）浅薄系统

1）暖低压前部（东部）的特点是：近地面为一低压，风向偏南；至高层转变为高压，
风向与低层相反。风向随高度向上有顺时针旋转（即有暖平流），风速随高度向上有
一减小层。

2）冷高压前部（东部）的特点是：近地面为一高压，风向偏北；至高层转变为低压，
风向与低层相反。风向随高度向上有逆时针旋转（即有冷平流），风速随高度向上有
一减小层。

（2）深厚系统

1）冷低压和暖高压的特点是：上下系统近于一致，风向随高度向上无显著变化
（即无显著的冷暖平流现象），风速一般向上增大。

2）暖高压中心的特点是：风速小，风向不定，此种现象能达到较高的高度。而冷
低压中心则因有强烈的辐合上升作用，常因天气恶劣不易得到测风记录，所以对冷低
压中心的特点不加归纳。

·901·第3章 温带天气系统的分析



由上述特点我们可以很容易地发现分析气压系统的简单方法：即由各层地转风
可以初步定出气压系统的性质，再结合风随高度的顺转和逆转（即平流现象）及风速
随高度变化的特点，就可以确定该气压系统的性质及其在本站的厚度。

现在举例来说明分析的方法和步骤：
由图3-2-7，我们从1000m 高度开始分析（设1000m 以下为摩擦层）。在

1000m高度上的风为东北，由图3-2-8可知该站处于高压之前端。再加上逐层分析，
至3000m高度处风已转为西南，即在3000m处该站已转变为位于低压的前部。可
见该系统的结构是：下层为高压，至高层转变为低压，必属于冷高压的类型。

其次，风向是逆时针的旋转，有冷平流，这也是冷高压前部的现象。风速在

2500～3000m之间有减小层，说明冷高压在本站的厚度为2700m左右。

图3-2-7 某站高空风分布

   

图3-2-8 根据某站高空风分布分析的该站

高低层所处气压系统位置

再举一个深厚气压系统的分析例子（图3-2-9）。
我们也从1000m开始分析。1000m高度为西南风，即本站处于低压前部，随着

高度向上风向无大改变，即上下均为低压系统，也无显著的平流现象，同时风速向上
递增，均可说明位于一个深厚冷低压系统的东部。

图3-2-9 某站高空风分析图

分析单站测风，只能使我们了解小范围内的气压系统情况（一般在300km范围
内），不能掌握和高空图那样的绝对形势，而只是了解气压系统与本站的相对位置。
例如分析单站测风得出本站处于高压前部时，但本站并不一定位于高压范围内，也许
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位于低压后部。
分析单站测风时必须很好地配合地面图、高空图和温压曲线才能发挥单站测风

分析的效用，也才能详细了解气压系统的各层情况。

3.2.2 气压系统的动力结构

气压系统的水平环流及其随高度的变化，以及相应的涡度、散度、垂直运动的分
布，经向剖面和纬向剖面上二维气流的分布等总称气压系统的动力结构。

由于大尺度运动是准地转的，所以水平环流及其空间变化与气压系统是适应的，
一般不需要另作分析。但有时也用流线分析来补充。

3.2.2.1 水平涡度场及其空间分布

正负涡度中心一般并不一定与温带气旋反旋中心重合，这是由于涡度是曲率项
和切变项二项之和来定的。一般正（负）涡度中心偏向气旋（反气旋）移动的方向，并
大体与负（正）变压中心相近。在气旋的锢囚阶段，反气旋发展到阻塞阶段，两者才逐
渐接近。

温带气旋的正涡度中心轴线也是向冷区倾斜的，倾斜角的大小也随斜压性的减
弱而增大。总之，分析涡度场的水平分布和空间变化，及其与气压系统的配置规律，
是了解气压系统动力结构的重要内容之一。

3.2.2.2 水平散度场及其空间分布

地面气旋（反气旋）中心大体与低层的辐合（辐散）中心吻合。但根据补偿原理，
相应的气旋（反气旋）上空应是辐散（辐合），而且对于不是处于消亡阶段的气旋来说，
高层的辐散（合）量往往比低层大，无辐散层的高度大约在600hPa，发展较强的气旋
（反气旋）比初生阶段低层辐合（辐散）量和高层辐散（辐合）量要大。在日常天气分析
中，必须注意高低层的水平散度场及其与气压系统的配置关系，而作气旋（反气旋）中
心附近平均散度垂直廓线，能够形象地看到该系统的散度空间分布。

3.2.2.3 ω场及其空间分布

ω场是直接关系云、雨等天气现象的因子，它是水平气压系统及其空间变化发展
过程的产物，同时又反馈地影响着系统的发展和变化。分析ω场时要注意以下几个
方面：

（1）水平ω场与云、雨区的配置；
（2）水平ω场与温压场的配置；
（3）ω随高度的分布。
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3.3 西风带高空槽脊发展和移动分析

由于槽脊前后大气运动及天气的特征有显著不同，因此正确地分析和判断槽脊
的发展和移动是十分重要的。在理论上常用各种条件下的动力不稳定性来研究其发
展。这里仅介绍在天气图上常规的分析方法。

3.3.1 西风带高空槽脊发展和移动的判定

槽区位势高度随时间降低，脊区位势高度随时间升高，称为槽脊发展了，反之称
为槽脊减弱了。槽、脊的移动常用两个不同时次的槽线（脊线）之间的水平距离来表
示。在日常天气分析中常用如下方法判定槽脊的变化情况。

3.3.1.1 变高与槽脊的发展和移动

变高是引起气压系统变化的各种因子综合反映。
取固定坐标：x轴取在系统移动方向。对于固定坐标有：

d
dt= ∂∂t+V·
Δ

取移动坐标：将坐标原点取在槽脊线上，移动坐标和槽脊系统一起移动，x轴取
在系统移动方向，移动坐标相对于固定坐标的移动速度C，也就是槽脊系统的移动
速度。对于移动坐标有：

d
dt= δ

δt+（V-C）·

Δ

其中 ∂
∂t
是固定坐标系下的局地变化，δ

δt
是移动坐标系下的局地变化。

根据以上两式，得到移动坐标与固定坐标的关系：

δ
δt= ∂∂t+C·

Δ

上式也可以这样来理解：δ
δt
对移动坐标来说是局地变化，但是对于固定坐标来

说，也可看成是以速度C运动的某点的个别变化，这个个别变化同样可以分为两部

分，一部分是局地变化 ∂
∂t

，一部分是负的平流变化C·

Δ

。

对某一物理量F（x，y，t），有：

δF
δt =∂F∂t+C·

Δ

F
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取F=∂H∂x

由于槽（脊）线上∂H
∂x
始终等于零，故在移动坐标中，槽（脊）线上∂H

∂x
的局地变化

为零，即：

δ
δt
∂H
∂x（ ）= ∂∂t∂H∂x（ ）+C·

Δ∂H
∂x（ ）=0

由于x轴取在系统移动方向，C=Cx，Cy =0，故有C·

Δ

（∂H
∂x

）=C·∂
2H
∂x2

则槽脊线的移动速度C为：

C=-∂∂t
∂H
∂x

∂2H
∂x2 （3-3-1）

式中-∂
2H
∂t∂x

为沿槽（脊）线的变高梯度，∂
2H
∂x2 表示槽脊的凹凸程度，槽脊越强，其绝

对值越大。根据式（3-3-1）可以判断槽脊的移向和移速。

槽线上∂
2H
∂x2 ＞0，故槽沿变高梯度方向移动，在强度相同时，变高梯度愈大，C愈

大，脊线则相反；在变高梯度相同时，∂
2H
∂x2 绝对值越大，槽脊越强，移动速度越慢，强

槽（脊）比弱槽（脊）移动慢。
取F= H

在槽脊线上有：∂H
∂x =0，Cy =0

于是有：δH
δt =∂H∂t +Cx

∂H
∂x +Cy

∂H
∂y =∂H∂t

上式说明：槽（脊）线上瞬时变高即可反映槽脊强度变化，所以可以根据槽脊线上
的正负变高来判断槽脊的强弱变化。槽线上有负变高，说明等压面降低了，槽加强
了，反之槽减弱了。

以上用变高来讨论槽脊系统的移动和强度变化，都是指瞬间情形，∂H
∂t
指瞬时变

高，但是实际工作中则用3h变高（或变压）和24h变高（或变压）这些有限时间的变
化来代替瞬时变化。由于当槽脊系统强度不变时，仅仅由于移动一段距离，槽脊线上
也有变高（在槽中仍可出现负变高，在脊中仍可出现正变高，变高零线落在槽脊后）
（图3-3-1a），此时槽脊线上的变高不是系统强度变化造成的，仅仅是系统移动造成
的，尤其当槽脊移动迅速，槽移到上一时次脊的位置，脊移到上一时次槽的位置时（图

3-3-1b），槽上出现了负变高中心，脊上出现正变高中心，但这些中心并不表示槽（脊）
在这一时间段有了强烈发展。同理，这时在槽（脊）上变高梯度（升度）等于零，也不能
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说明槽（脊）没有移动（相反，移动迅速）。以上讨论说明：当系统移速快时，由于有限
时间的变高与瞬时变高差别较大，而不能反映系统强度及移动的变化。在实际中当
系统3h（或24h）移动距离远小于系统波长时，应用以上原理分析系统移动发展时
效果较好。

图3-3-1 移动系统中的变高分布

（实线为前一时次等高线，虚线为本时次等高线）

变高是引起气压系统变化的各种因子综合反映。实际变高当中既包含有移动引
起的变高，也包含有强度变化引起的变高，以及其他因子引起的变高（如日变化），达
到多大强度才能判断是槽脊发展的反映，视槽的强度、移速不同而异。

虽然当槽脊系统移动较快时槽脊线上的变高不能很好地反映槽脊强度变化，但
是可以看到，仅由移动产生的变高，在前后槽（脊）的平均位置上变高为零，如果前后
槽平均位置上为零变高，说明槽（脊）无发展，负（正）变高说明槽（脊）发展了，正（负）
变高说明槽（脊）减弱了。

3.3.1.2 涡度场的变化

与槽（脊）相应的正（负）涡度中心强度、范围及其变化，可以表示槽脊的强度
变化。

3.3.1.3 特性等高线

在等压面图上选择一根最能反映所要分析和预报的槽（脊）的等高线，称为特性
等高线。可以把特性等高线形象地近似为西风带扰动曲线，从而定量取其位相、振幅
和波长，而对相邻时次同一数值特性等高线上述要素的比较，能够定量地表示出西风
带扰动的移动和发展（图3-3-2）。在实际工作中，有时西风槽扰动的振幅并无大变
化，但特性等高线最南点（即槽底）却随时间向低纬伸展，这对于较低纬度来说，与槽
的发展有同等价值，在实际分析中也常常作为低槽发展来看待。
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图3-3-2 特性等高线及其变化

3.3.2 影响西风带扰动移动发展的因子分析

3.3.2.1 诊断分析

目前常用三种诊断方程诊断西风带系统的发展和移动：
（1）位势倾向方程

Δ

2+f2

σ
∂2

∂p2（ ）∂Φ∂t=-fVg·

Δ

f+ζg（ ）+f2

σ
∂
∂p

-Vg·

Δ∂Φ
∂p（ ）-f2R

cppσ
∂
∂p

dQ
dt
（3-3-2）

（2）ω方程（2-4-73式）
（3）涡度平衡方程

∂ζ
∂t=-V·

Δ

（f+ζ）-（f+ζ）

Δ

·V-ω∂ζ∂p-k·

Δ

ω×∂V∂p-ω′∂ζ′∂p
（3-3-3）

式（3-3-2）中Φ、Q、σ分别为位势高度、热量和静力稳定度参数，式（3-3-3）中的上划线
“—”表示网格平均量，“′”表示次网格的扰动量。

利用式（3-3-2）右端各因子对位势倾向分布的贡献，能够得出所研究的槽脊发展和
移动的结论，同时得到不同因子在该系统发展中的作用。用ω方程能够计算出不同因
子对所研究系统的垂直速度的贡献，而我们可以认为垂直速度的大小是该系统发展强
度的一个度量。涡度平衡方程直接从各种因子在维持系统的涡度平衡出发，来研究系
统维持和发展的原因，而且可从通过计算结果的余差估计次网格对流的贡献。

3.3.2.2 定性分析

通过前面学习，我们知道，变高与槽脊的发展和移动关系密切。如果槽线上有负变
高，槽发展，所以判断槽未来发展主要看槽线上有没有负变高；槽通常沿变高梯度向负
变高中心方向移动，所以判断槽未来移动方向及移动快慢主要看槽线附近变高梯度的
方向及大小。从位势倾向方程可知，正涡度平流、冷温度平流、非绝热冷却引起负变高，
所以当槽线上有正涡度平流、温度冷平流、非绝热冷却时，均有利于槽的发展。这三个
因子都可以利用常规天气图及资料加以定性估计。
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（1）涡度平流的定性分析
以下讨论如何使用天气图定性分析相对涡度平流。
取如下自然坐标：s为气流方向，n为流线法线方向，指向气流方向的左侧为正。在

自然坐标中，涡度可表示为

ζ=V
Rs

-∂V∂n=KsV-∂V∂n
其中Rs：流线曲率半径；Ks：流线曲率。

气旋式曲率半径Rs＞0，曲率Ks＞0；相反，反气旋式曲率半径Rs＜0，曲率Ks＜0。
上式表达了涡度与曲率Ks、风速V 及风切变的关系，由于它们的不同使得涡度

在空间分布不均，大气在运动过程中就会将涡度属性从一个地方带到另一个地方，引
起该地涡度的增大或减小的变化，这种变化，称为涡度的平流变化，简称涡度平流。

自然坐标中，相对涡度平流表示为：

-V·

Δ

ζ=-V∂ζ
∂s

若大气运动使某地涡度增加，为正涡度平流，-V·

Δ

ζ＞0
若大气运动使某地涡度减小，为负涡度平流，-V·

Δ

ζ＜0
将涡度表达式代入有

-V∂ζ
∂s=-V Ks

∂V
∂s+V∂Ks

∂s -∂
2V
∂s∂n（ ）

由上式可见，当曲率Ks、风速V 及风切变沿气流方向不均匀时，就会有涡度的平

流变化，即涡度平流由沿流线方向风场不均匀∂V
∂s

、流线曲率不均匀∂Ks

∂s
和风切变的

不均匀 ∂
∂s
∂V
∂n（ ）引起。

天气图上曲率的不均匀，可以通过等高线上的槽脊反映出来。
天气图上风场、风切变的不均匀，可以通过等高线的疏密变化反映出来。

在地转假定下，用V =Vg =-9.8
f
∂H
∂n
代入得：

-V∂ζ
∂s=- 9.8

f（ ）2∂H∂n· Ks·∂∂s
∂H
∂n（ ）+∂H∂n∂Ks

∂s -∂∂s
∂2H
∂n2（ ）

由于在所取自然坐标中∂H
∂n ＜0，涡度平流的性质由式中括号内三项符号决定。

下面就来定性分析槽脊附近涡度平流的分布情况。

1）曲率项∂H
∂n
∂Ks

∂s
（图3-3-3a）

该项反映了曲率涡度不均匀引起的涡度平流。由于在所取自然坐标中∂H
∂n ＜0，
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当流线的气旋式曲率沿流线减小，或反气旋曲率沿流线加大，即∂Ks

∂s ＜0的地方，有正

涡度平流。高空槽前脊后是∂Ks

∂s ＜0的地方，所以高空槽前脊后区是正涡度平流区（Ⅰ

区）。同理，槽后脊前为负涡度平流区（Ⅱ区）。

2）散合项Ks·∂∂s
∂H
∂n（ ）（图3-3-3b）

∂H
∂n
反映等高线的密集情况，反映了风场的大小，当等高线沿气流方向密集程度

有变化时，等高线表现为沿气流方向聚拢（等高线辐合）或散开（等高线辐散），所以该
项称为散合项，反映了风场不均匀引起的涡度平流。当气旋式曲率（Ks ＞0）等高线

沿气流方向有辐散 ∂
∂s
∂H
∂n（ ）＞0（图3-3-3bⅠ区）时，有Ks·∂∂s

∂H
∂n（ ）＞0正涡度平

流，反之有负涡度平流（Ⅱ区），反气旋曲率沿气流方向等高线辐合时有正涡度平流
（Ⅳ区），反之有负涡度平流（Ⅲ区）。

3）疏密项-∂∂s
∂2H
∂n2 （图3-3-3c）

图3-3-3 等高线分布与涡度平流

∂2H
∂n2 为等高线密集区由高压一侧向低压一侧变化，反映了切变涡度，所以该项

反映了切变涡度沿气流方向上的不均匀所引起的涡度平流。当等高线密集区沿气流

方向由高压一侧向低压一侧变化时，有-∂∂s
∂2H
∂n2 ＞0正涡度平流，反之为负涡度平

流。涡度平流的大小与∂H
∂n
成正比，在相同条件下急流区的涡度平流比其他地区要

大得多。
这三项之中，以第一项最大，第二项次之，第三项的作用较小，且根据目前资料的

密度，很难准确地分析出等高线疏密的变化来。所以，定性判断涡度平流的分布，一
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般多用前两项之和综合考虑。
无论是对称的槽脊（图3-3-4），还是不对称槽脊（图3-3-5），由于曲率项的影响，

槽前脊后为正涡度平流，槽后脊前为负涡度平流，而槽脊线上涡度平流为零，因此曲
率项不能使槽脊发展，主要是引起西风槽脊东移，但第二项因子也能够对槽（脊）的移
速起作用，例如图3-3-4中a、b图辐合辐散项在槽（脊）前（后）引起的涡度平流符号
与曲率项一致，这类槽（脊）速度较快，而c、d图两项是反号的，故其移速缓慢。

图3-3-4 辐合辐散项对槽脊移速的影响

对槽脊发展有贡献的主要是辐合辐散项，图3-3-5a、b中辐散的槽（脊）线附近有
正（负）涡度增大，槽（脊）将加强，而图3-3-5c、d中这一项的作用则相反，将引起槽
（脊）的减弱，所以，考虑散合项的作用，通常辐散的槽脊是发展的，辐合的槽脊是减弱
的，这种作用是涡度的再分配引起的。

图3-3-5 辐合辐散项对槽脊发展的影响

（2）温度平流的定性分析
温度水平分布不均匀时，由于冷暖空气水平运动而引起某地区温度的变化（增暖

或变冷），这种变化称为温度的平流变化，简称温度平流。冷空气移来，气温下降，称
为冷平流，暖空气移来，气温上升，称为暖平流。温度平流是大气水平运动对热量输
送使热量在水平方向重新分布的结果。

在位势倾向方程第二项中，由于

-Vg·

Δ∂Φ
∂p = R

p
Vg·

Δ

T
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所以，当暖平流随高度减弱时，等压面随时间升高，而冷平流随高度减弱时，等压
面随时间降低。由于在500hPa以下，通常温度平流随高度总是减小的，所以常分析

500hPa等压面上槽脊线上的冷暖平流，来判断温度平流对槽脊发展的影响。对于
西风带扰动来说，当槽线上有冷平流时，槽将加深，脊线上为暖平流时，脊也将加强。

在天气图上定性判断温度平流的方法很简单，将等高线近似看作流线，当空气从
冷区流向暖区时为冷平流，而从暖区流向冷区则为暖平流，等高线与等温线的平行的
地方为平流零线所在（图3-3-6）。但为了了解冷暖平流在大范围的分布，在高空天气
图上加绘平流零线，就能够把大范围的冷暖平流区勾划出来。

图3-3-6 温度平流分析

图中实线为等高线，虚线为等温线，双虚线为平流零线，粗实线为槽线，

粗矢为冷平流，空粗矢为暖平流

不同热力结构的槽脊，其温度平流的分布是不同的。温压场不对称系统，等高线
与等温线交角大，系统附近冷暖平流强；温压场对称系统，等高线与等温线交角小，系
统附近冷暖平流弱。实际天气图上温压场的配置通常是温度槽落后于高度槽（图

3-3-6），这种温压配置情况下，冷平流主要分布在槽后及槽线附近的区域，暖平流主
要分布在槽前，平流零线位于槽线前面附近，这时槽线上冷平流有利于槽的发展，而
槽前后冷暖平流造成的变高梯度使得槽移动缓慢。

温度平流改变了天气系统的热力结构，是影响天气系统发生发展移动主要热力
因子，也是造成天气变化最主要原因。

也可以根据单站风随高度的变化，来判断温度平流的性质，这里不再赘述。
（3）非绝热加热的定性分析

依位势倾向方程可知，当非绝热加热随高度增加时，- ∂∂p
dQ
dt ＞0，等压面高度

将降低 （∂Φ
∂t＜

0），反之相反。影响高空气压系统的最重要的热源是潜热源，潜热的
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诊断分析在第2章已经介绍过，这里介绍在天气图上定性判断的方法。

1）根据降水量分布分析凝结潜热的强度。

2）根据降水性质分析最大加热的高度。因为稳定性降水的最大凝结潜热加热高
度多在500hPa以下，而最大对流加热高度多在500hPa以上。在地面图上填有降
水性质和云状及天气现象。但由于目力观测的局限性，所以还需要参考卫星云图来
确定。

在分析西风带扰动移动发展因子时，除了综合考虑以上因子外，还须注意：①大地
形的影响，我国东部位于青藏高原和蒙古高原的背风侧，西风槽先在大地形西部分裂减
弱，移过贝加尔湖一线后，开始进入大地形的背风侧，对西风槽有加强作用。②能量频
散的贡献，要分析上游是否有长波槽的建立和移动。槽上游一个长波波长处有长波槽
建立或移入，对此槽有加强作用，而槽的上、下游小于一个长波波长以内有长波槽活动，
却不利于槽的发展。

3.4 温带气旋的发生发展和移动分析

3.4.1 在天气图上判定气旋发生发展

3.4.1.1 气旋发生的判定

东亚多新生气旋，因此，满足什么条件算作有新的气旋生成是一个很实际而又必
须弄清的问题。一般是从三个方面来确定新生气旋的出现。

（1）气旋性环流中心开始出现；
（2）有一根以上的闭合等压线；
（3）有暖锋和冷锋穿过气旋中心。
一般来说，第（1）条和第（3）条是主要的，其中满足第（3）条之外再另加任一条即

可作为气旋的新生。但只有第（1）、（2）个条件则不能认为有温带气旋生成。

3.4.1.2 气旋发展的判断

一般在天气图上，从以下几方面判定气旋的强度变化：
（1）气旋中心气压的降低或升高，但要注意除去气压日变化的影响；
（2）气旋性环流的强度和范围变化；
（3）与气旋相伴的正涡度中心的强度变化；此外，气旋云系的发展和降水加强都

可以作为气旋发展变化的参考。
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3.4.2 气旋发生发展的因子分析

3.4.2.1 诊断分析

常用地面涡度变化方程诊断地面气旋的发生和发展：

∂ζs

∂t =Aζ-g
f

Δ

2 -Vm·

Δ

Hp
ps +R

g
lnps

p（ ）（Γd -Γ）ω+ R
cpg

lnps

p（ ）dQdt[ ]
（3-4-1）

式中Aζ 为无辐散层上涡度平流，Hp
ps
为地面气压ps 至无辐散层p 之间的厚度。公

式说明地面涡度变化由无辐散层的涡度平流和ps、p等压面厚度的拉氏算子决定，而
后者是由温度平流、垂直运动和非绝热加热的分布所决定。

用ω方程和涡度平衡方程也可以诊断各因子对地面气旋发展的贡献。表3-4-1
是用式（2-4-81）计算的梅雨系统中700hPa低涡中心（相应地面有气旋）平均的诊断
结果。其中主要的ω1、ω2、ω3、ω4 分别为涡度平流、温度平流、潜热加热项及地形强迫

摩擦的贡献，∑ωi为所有强迫因子的总和。计算结果可见，涡度平流的作用不到总

量的1/100，温度平流的贡献也仅有1/7左右，而潜热加热的贡献达到80%，地形和
摩擦的作用也不可忽视。因此，梅雨系统中，斜压不稳定的作用已退居次要地位，而
潜热加热作用对系统的贡献已上升为主要项。所以，可以认为，梅雨气旋应主要从水
汽供应和对流不稳定能量的储存和释放来分析。

3.4.2.2 定性分析方法

一般把500hPa近似当作无辐散层，所以，定性分析500hPa的涡度平流、温度
平流实际上就解决了式（3-4-1）右端前两项的定性判断，而非绝热加热项的判断方法
也在西风槽脊的分析中讲过。式（3-4-1）第三项说明，上升运动的最大区将使地面气
旋减弱，可见它是一个抑制的因素。根据云天分布可以定性地判断垂直运动的分布。
除此之外，我们还可以从以下几点分析气旋发生发展的因子。

（1）气旋发生因子的定性分析

1）地面气压场型式的分析
地面气压场分布是制约地面气压变化的各种因子综合反映，因此，气旋总是发生

在特定的气压场形势下。由于我国南方和北方的地理条件以及由此带来的其他条件
差别，导致气旋生成的气压场型式也不相同。
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表3-4-1 1972年6月21日700hPa低涡中心附近（120°E，32°N）各项因子对ω的贡献

（单位：10-4hPa/s）

    ω

高度（hPa）  
ω1 ω2 ω3 ω4 ω6 ω8 ω9 ω10 ω11 ω12 ω5 ∑ωi

100 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0

200 -1 4 0 0 -3 0 1 0 0 0 0 -8

300 0 -14 1 0 -52 0 1 -1 -1 0 0 -66

400 -2 -24 1 2-102 0 1 -1 -2 0 0 -125

500 1 -24 3 2-111 -1 1 0 -3 0 -1 -132

600 1 -24 5 3-121 -1 1 1 -3 0 -1 -139

700 -1 -19 0 1 -84 1 1 -1 -1 0 -2 -105

800 -1 -14 -5 -1 -47 2 1 -2 0 0 -4 -71

900 -1 -7 -5 -3 -19 3 1 -1 3 0 -11 -39

950 -1 -4 -5 -2 -6 3 1 -1 4 0 -13 -23

1000 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 -17 -17

A.北方气旋
第一种型式是在锢囚气旋暖区新生的气旋，这种过程初期有一气旋波从西伯利

亚移至贝加尔湖迅速锢囚（见图册Ⅱ，1971年3月26—27日地面图*），这时，在它的
暖区（蒙古）有暖性低压出现，冷锋进入暖低压，气旋波即形成。这种形势往往伴随一
次高空槽的再生过程。过程初期，由于500hPa低槽逐渐移近蒙古高原而减弱，温度
槽接近气压槽（见图册Ⅱ，3月26—27日500hPa图*）。过程后期气压槽跳到山后，
而冷槽却因被阻于山前而落后，这样气旋和高空槽得到了一次再生过程。

第二种型式是冷锋进入暖倒槽。这类过程初期，有一冷锋从西伯利亚东移，在锋
前的蒙古西部或河西走廊至河套一带有暖倒槽向北伸展，冷锋进入暖倒槽后气旋波
开始生成（见图册Ⅱ，1983年4月26—27日地面图*）。这类过程多伴随高空短波槽

东移（见上图26—27日500hPa图*）。由于蒙古高原对急流区中短波阻滞作用较
小，易于经蒙古东移而诱生出地面气旋波。

第三种型式和第一种型式接近，不同的是位于蒙古西部的只有一条冷锋，气旋中
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心位置在60°N以北，当冷空气从南北两面绕过阿尔泰山时，便在蒙古山地形成一相
对低压区。以后冷空气主力越山进入低压，气旋波生成。

北方气旋三种型式中以第一、二种最多，第三种较少。

B.南方气旋
第一种型式是冷锋进入暖倒槽，这和北方气旋类似。仅仅是暖倒槽是从云南和

中南半岛向北伸展的（见图册Ⅱ，1980年5月30—31日08时地面图*）。暖倒槽位
于高空南支槽或康藏槽前，低空往往有西南涡东移（见图册Ⅱ，同一时次高空图*），
高原以北有一北支高空槽东移发展，当槽后冷平流及其伴随的冷锋进入暖倒槽时，气
旋波出现。

第二种型式是倒槽锋生。当地面有西南倒槽伸向长江中、下游，这时东海为入海
高压，高压后部有降水区从西南向长江流域伸展（见图册Ⅲ，1982年3月13日—14
日地面图**），在500hPa上有康藏槽，700hPa多伴有西南涡东移（见图册Ⅲ，高空
图**）。当高空槽到达110°E附近时，冷暖锋在长江中下游的暖倒槽内生成。

第三种型式为静止锋上波动型。过程前期，江淮流域为一东西向的准静止锋，相
应地有东西向雨带与之配合（见图册Ⅲ，l980年6月23—24日地面图**），静止锋转
变为明显的冷、暖锋，气旋波形成。这种型式在南方气旋中并不多见。

2）高空槽的定性分析
高空槽前的正涡度平流，以及槽前（后）的暖（冷）平流是温带气旋生成发展必要

条件。对于我国南方和北方来说，由于地理条件的差异，高空槽分析的重点也不
相同。

北方气旋与贝加尔湖槽和西北槽的活动紧密相连，能够满足北方气旋生成条件
的高空槽，一般要在本身的结构（等高线是否是辐散状）及与冷温槽配置（位相差）都
满足其发展条件才有可能。当然，当其中一个条件较差时，另一个条件特别有利也可
以诱生气旋。如等高线呈明显的辐散状，则槽后冷平流弱一些也可以。此外，在北支
气旋产生前，槽前暖平流可以不一定很明显。

直接诱生南方气旋的高空槽多是青藏槽或南支槽，这种槽一般只要能够维持东
移就有产生南方气旋的可能性。南方气旋生成前槽前的暖湿平流比槽后的冷平流在
气旋产生中的作用更大。所以850hPa等压面附近的西南低空急流常被作为生成预
报指标或统计因子。为了补充高空图的不足，地面图上高山观测站（如庐山、衡山，九
仙山）的地面风也是十分有用的指标。

南、北支高空槽的配合是南方气旋生成分析中要考虑的重要因素。一般南支槽
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带来充沛的水汽和潜热，遇有北支槽携带冷空气侵入南支扰动，多能诱生气旋。有时
冷空气仅仅到达暖倒槽的外围，而暖倒槽中气旋已经形成。700hPa和850hPa上西
南涡与北支高空槽配合东移，南方气旋生成的几率更高。

由于水汽所释放的潜热对南方气旋的贡献很大，所以源自西南的雨区向东发展
（范围和强度两方面）往往是其生成的先兆，“气旋是下雨下出来的”是我国预报员的
宝贵经验。特别是大规模雨带中对流性暴雨区容易有初始扰动生成。

此外，三小时变压中心的分布也是分析气旋形成的有用指标。在锢囚气旋的暖
区，或暖倒槽顶端出现明显的负三小时变压中心，是气旋将要生成的先兆，其生成位
置大约位于这一中心的下风方。

3）卫星云图的分析
气旋的生成发展过程在卫星云图上也有一定的规律，掌握其规律对分析预报气

旋的形成和发展非常有用。

A.北方气旋
北方气旋生成前后云系发展有两种主要型式：
第一种型式是冷锋云带与暖区云带合并产生气旋（图3-4-1）。它对应地面锢囚

气旋暖区新生气旋过程。
生成前，在中亚或西伯利亚上空，有一条呈东北—西南走向的冷锋云带向东南移

动。在这条锋面云带的暖区中，生成一条盾状的南北向云带，其北端常表现为卷云纤
维状纹理，证明此云带主要由高云组成。在可见光云图上反映不很清楚，在红外云图
上，是白色云带。以后冷锋云带东移减弱并分裂，其南段并入暖区的南北向云带中，
形成了凸起的“人”字型云型，这时气旋形成（图3-4-1b）。

图3-4-1 北方气旋生成发展第一种卫星云图模式图

（a）生成阶段；（b）发展阶段；（c）锢囚阶段；（d）消亡阶段

第二种型式是由逗点状或盾状云带发展成气旋（图3-4-2）。此类气旋生成以前，
并不存在一条锋面云带，而只有与东移的西北槽对应的逗点云系或盾状云带。这条
逗点云系（或盾状云带）尾部在后期逐渐有冷锋与之相配合。当云带移入河套附近暖
性倒槽内时，在地面图上表现为冷锋进入倒槽内导致气旋生成。
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图3-4-2 逗点状云系发展成气旋的卫星云图模式

（a）逗点状云系与锋，图中实线为高空槽线；（b）气旋云系与锋

B.南方气旋
春季，在江南或南岭地区往往有锋面在那里静止。卫星云图上在相应的地区也

是一条东西向的云带。当高空有槽或涡东移，其前部西南气流加强时，云带西段北
移。此时，反映高空槽或涡东移的云系，多是稠密云团，其南侧有时与南方准静止锋
云系相接。云团的密蔽云区由中、低云组成，而在它的北侧到东北侧有向北到东北方
向辐散的呈反气旋弯曲的卷云羽。出现这种辐散的卷云羽，表明空中气流向外辐散，
羽的末端与500hPa图上的西南气流所达到的最高纬度大体一致。当这种云系出现
后，24h内，云团的范围继续扩大，气旋云系的特征更加明显。此时地面准静止锋北
移，并且准静止锋上产生气旋。

这种带有辐散的卷云羽的稠密云团的来源，在多数个例中还可以追踪到云团出
现前24h。即当青藏高原东部有中高云（以高云为主）组成的云涡东移，24h在卫星
云图上就有这种云图出现，云涡尺度较小，形状不一，云貌大致有逗点状、螺旋状、半
月形三种（图3-4-3a、b、c、d）。它们都处在500hPa槽前西南气流中，有时在高原北
侧，有时在高原南侧。

以后，如气旋云系北端继续出现辐散卷云羽（图3-4-3e、f、h），同时云区有对流发
展，即在云区内有白亮的积雨云，则将有气旋生成。但如果带辐散卷云羽的稠密云团
中卷云羽的范围较小或不甚明显，且在卷云羽的北端或稍远的地方有近似东西向分
布的横向波动云线出现（图3-4-3g、i），则气旋不能生成和发展。

（2）气旋发展的定性分析
气旋生成后，能否进一步得到发展，看来似乎比分析气旋生成容易一些。虽然制

约气旋发展的基本因子和生成因子相同，但在日常天气图上分析的着重点却有很大
差异。在地面图上要着重分析以下方面：

·521·第3章 温带天气系统的分析



图3-4-3 江淮气旋形成前后的云系特征

1）Δp3 的分布和变化

在气旋中心前部一般有负变压中心，当负变压中心加强且逐渐接近气旋中心，且
零变压线位于中心后部（注意除去日变化），反映气旋正在发展。反之如远离气旋中
心，则反映气旋正在减弱。衰亡的锢囚气旋负变压区分布在气旋的外围。

2）气旋中暖区的宽度和冷暖锋的强度变化
暖区宽窄反映气旋生命的不同阶段，冷暖锋的强度反映冷暖平流的强度。气旋

暖区宽而冷暖平流又在增强的气旋，一般都能够得到发展。

3）气旋与其他系统的关系
气旋周围气压系统分布与气旋发展有密切的关系。气旋前部有变性冷高压发

展，则有利于气旋发展，但如有冷高压阻挡则不利于气旋发展；当气旋后部冷高压加
强偏南移，特别是有新的冷高压并入，有利于气旋发展。反之，冷高压减弱东移时则
不利于气旋发展。锋面南部副热带高压加强，偏南气流增强有利于气旋发展。

在气旋所在经度范围内，一般不可能同时有南、北两个气旋发展。所以当北方有
气旋发展时，南方气旋不利于发展；反之，南方气旋发展，北方气旋将会减弱。
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在高空图上注意分析以下几点：

1）高空槽本身的结构变化，高空槽发展的同时，摩擦作用也同时加大。从能量观
点看，要求斜压不稳定发展所释放的位能，必须超过摩擦减弱效应才能使气旋和高空
槽发展。因此，高空槽后强而宽广的冷平流是使之进一步发展的必要条件，特别对北
方气旋更为重要。

2）分析高空槽上、下游系统以及南北支系统的位置。
从能量频散观点可知，上游长波的发展会引起下游一个长波槽的发展，而对一个

波长以内的低槽发展不利。同样，下游的长波槽也会抑制其上游一个长波内的槽发
展。相反上、下游半波高压脊的发展将有利于低槽的发展。

由于青藏高原的影响，西来低槽多是分裂的短波槽，它们主要有从高原以北东移
的北支槽，和高原以南东移的南支槽。这两支低槽的位相和移速的差异，对气旋发展
有很大的影响。南北支槽由于移速差异同相叠加过程，往往引起一次强烈气旋发展，
如南北支出现反相叠加则会使气旋消亡。

在卫星云图上注意分析以下几点：

1）云形发展阶段。气旋的不同发展阶段，具有不同的云形特征（图3-4-3c—g），
根据云形特征判断气旋生命阶段，则很容易得出能否继续发展的结论。

2）分析气旋云系的亮度变化和云系前部辐散状卷云的变化。云系亮度反映云中
凝结量多少和云的性质。对南方气旋来说，潜热特别是对流潜热具有重要的意义。
有时即使高空槽不很明显时，气旋也能得到较大发展。这时高空槽反而成了气旋发
展的结果，所以要特别着重分析它。

辐散状卷云反映高空锋区和急流的强度，它是气旋上空辐散气流的外流通道。
这一通道一旦被截断，气旋便迅速消亡。

3.4.3 气旋移动的因子分析

在地面图上将相邻时次气旋中心相连接，并标以表示移向的矢尾，就得到气旋的

移向和移速。研究以往移向和移速的规律，是判断未来变化的基础。在日常天气图
上通常从以下几个方面分析：

3.4.3.1 高空引导气流

温带气旋可以看作叠加在基本气流上的涡旋，所以一般气旋沿着平均气流移动。
通常把500hPa或700hPa高度的风向风速作为引导气流。则气旋的移速应为：

C=VRR
这里R是气旋中心移速与引导气流速度的比值，称为引导系数，根据统计

500hPa上R约为0.7，700hPa约为0.8～0.9，气旋的移向一般偏向引导气流方向
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的左侧。VR 为引导气流的速度，一般以km/h为单位。
引导气流的计算方法是，将气旋中心上空或其附近引导层的实际风速或计算的

地转风速代入上式即得引导速度，按该点风向修正即可作为引导方向。
使用引导气流时要考虑引导气流本身的变化，一般低槽发展将使引导速度的南

北分量增加。还要考虑系统本身的强度，气旋愈强，引导系数则愈小。

3.4.3.2 周围系统的影响

气旋前部变性高压以及高空高压脊的稳定与加强，能够影响气旋的移动速度和
方向的改变，同一条静止锋带上前一个气旋波的加强或减弱也会改变气旋移动方向
和速度。

3.4.3.3 变压和变高的分布

地面3h负变压和高空24h负变高中心，能够预示气旋未来方向，一般分析中
多作为主要参考指标。

3.4.3.4 地形的影响

气旋的移动可以看成在气旋前方有新的气旋生成以代替原有气旋的连续过程。
在蒙古至我国东北地区是地形的背风坡，山脉背风坡的降压中心往往位于气旋的东
南部，因此不少蒙古气旋离开高空引导方向而向东南移动。综合研究在过去一段时
间内气旋的移动规律及其原因，考虑这些因子未来将发生的变化，是推断未来气旋移
动的基本依据。

3.5 寒潮和强冷空气活动的分析

影响我国的温带反气旋绝大多数是由西伯利亚移入的。因此，在日常天气分析
中，主要考虑其发展和移动。分析反气旋发展和移动的方法和气旋基本相同，不同的
仅仅只是考虑的因子和气旋都是相反的。例如反气旋发展于高空槽后负涡度平流
区，在蒙古西部迎风面有利于反气旋的发展，等等。所以本节专门讨论与强冷高压活
动相联系的冷空气和寒潮活动。

强冷空气活动时对应的天气系统高空图上主要有强冷中心、发展的大槽大脊；地
面图上主要有强冷高压及冷高压前的寒潮冷锋。冷空气所对应高低空天气系统的强
弱反映冷空气的强弱，冷空气所对应高低空天气系统的活动也就反映冷空气在活动，
因此通过分析高低空系统的强弱及移动可以掌握冷空气活动及变化。
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3.5.1 寒潮过程的分析

在日常天气分析中，寒潮和强冷空气总是与一般天气形势的演变相联系的。不
管从事后的总结和事前制作寒潮预报都是必须考虑的。

东亚寒潮爆发的形势可以是各种各样的，但归纳起来大体有三类：

3.5.1.1 小槽发展型（见图册Ⅲ**）

1971年12月17日20时，有一次寒潮侵袭我国北部地区。在冷空气影响下，内
蒙古、东北、华北等地出现了剧烈的降温和大风。由于这股冷空气进入华北以后，主
力转向东去，因而对长江以南地区影响不大。

（1）寒潮酝酿过程
在13日08时500hPa天气图上，整个欧亚呈两槽一脊形势：两槽分别位于40°E

和150°E，两槽之间为一宽脊，脊线在85°E附近。40°N以南气流经向度不大。在喀
拉海的上空有一个短波槽，槽后有一温度槽与之配合，气温低达-48℃以下。这个短
波槽在700hPa和850hPa图上反映也很清楚，地面图上配合有冷锋和冷高压活动。

15日08时短波槽已向东南移至西伯利亚西部地区，冷高压中心已增强至1036hPa。

16日08时500hPa高空槽进一步加深。同时，由北欧断裂出来的一个高压与原来
的高压脊打通，迅速成长起一个南北向的强高压脊，脊前偏北气流加强，地面图上，冷
高压中心已增强至1049hPa，以上情况，说明寒潮已经酝酿成熟（表3-5-1）。

表3-5-1 冷中心最低气温值（℃）和锋区强度（℃/5纬距）

地面 850hPa 700hPa 500hPa

最低气温 最低气温 锋区强度 最低气温 锋区强度 最低气温 锋区强度

14日08时 -32 -29 8 -32 9 -46 8

15日08时 -39 -30 14 -34 12 -48 12

16日08时 -49 -39 18 -39 20 -48 12

（2）寒潮爆发过程

17日08时低槽继续发展并南移至蒙古中部，寒潮冷锋已进入我国东北至河套
一线。以后，在冷空气南下至华北以后，主力转向东去。到19日08时500hPa图
上，原来的小槽已发展成一个长波槽，并到达东亚大槽的平均位置，地面冷锋已移至
日本以东洋面，只有尾部扫过我国东南沿海，华北以南地区因冷锋西段锋消而未受寒
潮影响。

（3）小槽发展型寒潮过程的基本特征

1）冷空气源地在欧亚大陆的西北部，取西北路径侵入我国。
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综合动态图（见图册Ⅲ**）反映这类寒潮冷空气源自新地岛附近洋面，进入“关
键区”（所有侵入我国的冷空气都要经过的区域）后，再取西北路径侵入我国。

2）500hPa图上乌拉尔山地区有长波脊建立。
在过程的初期，由原来位于乌拉尔山地区的弱脊和北欧移来的高压打通，使乌拉

尔山地区高压脊突然加强。由于这一高压脊的建立，使脊前至东亚广大地区上空建
立起深厚的西北气流。位于欧亚大陆西北部的冷空气，在此西北气流引导下南下入
侵我国。

3）寒潮的爆发由不稳定小槽的发展所引发。
小槽发展型寒潮的爆发，是与500hPa图上小槽发展并代替东亚大槽的过程相

伴随的。可以认为，寒潮的爆发是由小槽的发展所引发的。
在欧亚天气图上，这个小槽最初出现在欧亚大陆西北部时，往往只是一个叠加在

西北气流的锋区中的小扰动，习惯上称为不稳定小槽，不稳定小槽的产生和发展，是
冷空气酝酿和加强的反映，而它的发展反过来又促进了锋区和槽后偏北气流的加强，
有利于冷空气侵入我国。把500hPa图上槽线的演变过程与寒潮爆发过程联系起
来，就可以看出上述变化规律。

从小槽出现到发展成东亚大槽一般需要5～7d。

3.5.1.2 低槽东移型（见图册Ⅲ**）

1971年4月4—8日，有一次寒潮侵入我国。4月5日寒潮冷锋已入侵我国新疆
北部，4月8日到达华南。冷锋过后，华北气温24h下降10℃以上，华北至东北刮起

6～8级大风，东北普降大雪。
（1）寒潮酝酿过程
过程开始前，在4月4日08时500hPa天气图上，乌拉尔山以东有一冷槽，低槽

中冷空气达到-40℃附近。在低槽前后地面冷高1038hPa，高压前部的冷锋已进入
新疆北部，锋后大风已有16m/s，5日低槽到达西西伯利亚，槽前锋区明显增强，冷高
压已进入新疆北部。寒潮已酝酿成熟。

（2）寒潮爆发过程

6日，低槽移到我国新疆，槽前锋区和冷平流进一步加强，这时乌拉尔山变为高
压脊，由于这个高压脊的东伸引导槽前冷空气沿河西走廊经华北南下，形成一次强烈
的寒潮过程。

（3）低槽东移型的基本特征

1）冷空气源地和路径偏西
从过程综合动态图看出，这次冷空气源自里海和黑海一带，在移入我国新疆以

前，一直以偏西路径东移。移过蒙古以后才折向南下。
由于此型冷空气源地比其他偏南，冷空气温度不如其他型那样低，一般不能单独
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形成寒潮，但当有北路冷空气或西北路冷空气加入时，也可以形成强大寒潮。

2）冷空气由位于我国以西的低槽东移发展所引发
低槽东移型寒潮的引发系统是从西边移来的具有相当振幅的高空槽。这种槽在

到达蒙古西部山区以前，一般不会发展。冷空气在槽前偏西气流引导下东移。槽移
过蒙西山区后，往往得到发展，移向折向东南，引导冷空气南下。

能引发寒潮的西来低槽有两种，一种是在长波调整中移出的长波槽，另一种是移
动性的有一定振幅的低槽。西风带中东移的短波小槽，一般只能带来小股冷空气活
动，只有在少数情况下才能引发寒潮爆发。

3）中亚有高压脊发展
中亚高压脊的发展，脊前偏北气流加强，促使低槽南伸，引起寒潮爆发。此型的

中亚高压脊比小槽发展型的乌拉尔山地区高压脊位置偏南，且很少能形成阻塞形势。

3.5.1.3 横槽型（见图册Ⅱ*）

1971年11月24—29日，有一次寒潮侵入我国，26日冷锋开始侵入我国，28日
到达华南沿海，寒潮冷锋所过之处，华北24h降温16～18℃，华南10～20℃，全国有

6～8级大风，最大风速26m/s。
（1）寒潮酝酿过程

24日以前，500hPa欧亚为一脊一槽型。由于西欧低槽强烈发展，贝加尔湖高脊
在26日向贝加尔湖以北伸出东—西向的高压脊，脊前为东西向的冷性横槽，冷中心
最强达-46℃，横槽前部东亚地区为平直西风。冷空气便于横槽后聚集加强，26日
地面气压为1050hPa，27日加强到1075hPa，寒潮已酝酿成熟。

（2）寒潮的爆发过程
随后，横槽逐日南压，与之相伴，寒潮冷锋和冷高压也以偏北路径南移，28日横

槽逐渐逆转，冷锋的移速也同时加快。29日移入东海成为东亚大槽。
（3）横槽型寒潮过程的基本特征

1）冷空气的源地偏东
横槽型寒潮冷空气的源地多在中西伯利亚以东的内陆或北冰洋上。由于它位于

我国的北方，所以，在寒潮酝酿期间，冷空气在横槽后部偏东气流引导下向西输送，并
不断堆积和增厚，有时还与西来的冷空气汇合而加强。寒潮爆发时折向东南侵入我
国。上述个例动态图清楚地反映了本型寒潮冷空气的源地和路径的上述特征。

雅库次克地区三面环山，北面开口面对北冰洋，冬季地面气温可低达-50℃以
下，最有利于冷空气的聚集和加强。但是由于其位置偏东，冷空气常在偏西气流引导
下东去而不致影响到我国，只有在横槽形势下，才能沿上述路径影响我国。由于这个
源地的冷空气气温低，从源地到侵入我国所经的路途短，因而其势力较强。

2）乌拉尔山地区有阻塞高压，阻塞高压以东有横槽
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由于乌拉尔山地区阻塞高压和东部横槽的存在，切断了正常的西风环流，使欧亚
高纬地区成为北高南低的气压场形势，横槽分隔东风和西风两支反向锋区。这类寒
潮冷空气的移动路径主要是由上述环流形势所决定的。冷空气的突袭方向、影响范
围和阻塞高压及横槽的位置有关。

3）前期稳定，爆发突然
由于阻塞高压和横槽都是比较稳定的系统，所以，在寒潮酝酿时期天气形势一直

比较稳定。据统计，这种天气形势一般稳定3～6d，有时可达11d以上。在稳定期
中，横槽和锋区缓慢南压，横槽一般每天只移动1～2个纬距，有的甚至处于静止状
态。横槽前的平直西风锋区中，常有小波动东传。在低层，冷高压比较稳定，常分裂
出一个个小高压（脊）南下，每个小高压都对应一小股冷空气，补充到锋后，使冷锋缓
慢南移，并造成持续降温。

当乌拉尔山地区阻塞高压崩溃，横槽转竖，使我国上空转变为很强的西北气流，
引导聚集在西西伯利亚和蒙古西部的冷空气大举南下，寒潮爆发。由于上述环流形
势的突变，同时在酝酿期冷锋已南移到华北北部地区，一旦爆发，冷空气很快席卷全
国，所以更增强了寒潮爆发的突然性。

本例中由于横槽转竖的过程不清楚，所以酝酿期较短，爆发过程也是连续的，不
像一般横槽转竖过程那么突然。

以上介绍了寒潮天气过程的三类基本天气形势。可以看出，所有寒潮过程都需
要具备两个基本条件：第一，要有冷空气的酝酿和聚集过程；第二，要有引导冷空气侵
入我国的合适流场。由于不同源地的冷空气在侵入我国时流场不同，因而表现出天
气形势的差别。

以上三类寒潮的天气形势，只是大体地概括了寒潮天气过程的基本轮廓，不可能
无遗漏地表示出每一具体寒潮天气过程的所有方面。对于每一次具体的寒潮天气过
程来说，并不一定能理想地归入到某一类型中去。所以，对于具体的寒潮天气过程，
必须作具体的分析。

3.5.2 寒潮酝酿的分析

侵袭我国的寒潮，不管其冷空气来自何处，都要在西西伯利亚至蒙古一带酝酿加

强。一般从以下几个方面考虑其酝酿过程。

3.5.2.1 地面冷高压强度

冷高压随冷空气加强而加强。但冷高压中心气压达到多高才能引起寒潮，却随

季节而变。因为它还随着我国各地气压与源地气压差不同而异，所以除了考虑中心
气压绝对值以外，还要考虑高压周围的气压梯度大小。

·231· 天气学分析（第二版）



3.5.2.2 高空冷中心的强度

在高空500hPa图上，一般最冷区超过-40℃就能引起寒潮，但对初秋和晚春，
不一定要达到这一温度值就有可能引发寒潮。

3.5.3 寒潮爆发的分析

在源地酝酿成熟的强冷空气，不一定能够向我国爆发为寒潮，它可以以小股冷空
气扩散南下，也可以主体从蒙古以北东移。必须具备一定的条件，才可能爆发寒潮，
一般分析中主要考虑以下几点。

（1）是否吻合前述的三类模式
当然，与以上三类模式完全相同的过程也是没有的，而且除此之外，在三类模式

之外也还能够爆发寒潮。如在横槽稳定下不断扩散的冷空气也可积累为寒潮。
（2）分析长波调整（转换）的可能性
每一次寒潮过程都是一次东亚大槽的重建过程。重建的过程可以是上游长波槽

向下游产生频散效应，也可以是移动性长波进入东亚发展，也可以是阻塞形势破坏引
起东亚大槽的重建。

（3）南支波的位相和强度
向南爆发的寒潮可能因孟加拉湾稳定而强大的南支槽阻挡而转向东去，也可因

南支波与北支的叠加而迅速南下，甚至出现单一的南方寒潮。
（4）与寒潮冷锋相联系的气旋活动
气旋的发展能促使其后部冷平流加速南下，全国性寒潮冷锋往往先是有北方气

旋发展，到达江南再有南方气旋的发展。

实习与练习

（1）锋面初步分析

1）目的要求
初步学会用地面图、实况图等确定锋面性质和位置。

2）内容和资料
分析7种不同的锋面个例图三张。
（2）综合分析

1）目的要求
学会应用地面图、高空图和剖面图分析气压场和锋的三维结构。

2）内容和资料
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分析地面图三张，850hPa、700hPa、500hPa图各一张，结构分析练习1～2次。
（3）气旋过程分析

1）目的要求
初步学会分析气旋发生发展因子和过程的方法。

2）内容和资料

①北方气旋：分析地面图和700hPa图各两张，作过程小结（图册Ⅱ中参考图：天
气图4幅，其他图24幅）。

②南方气旋：分析地面图和850hPa图各两张，作过程小结（图册Ⅱ中参考图：天
气图4幅，其他图24幅）。

（4）寒潮过程分析

1）目的要求
初步学会分析冷性反气旋发生发展和寒潮过程。

2）内容和资料
分析地面图和500hPa天气图各两张，作过程小结（图册Ⅱ中参考图：天气图3

幅，其他图9幅）。

南方气旋过程分析小结参考提纲

一、过程概述
（1）气旋发生的时间、地点，生成后的移向、移速及强度变化。
（2）气旋发生发展过程中伴随的天气概况。
（使用卫星云图和地面资料分析云系、降水、风和能见度等，制做动态图说明）
二、发生发展过程分析
（1）地面气压场形势

1）相关地面气压场型式，三小时变压及天气分布。

2）相关锋面移向、移速及其与相应低压系统的关系。

3）锋后冷高压、高压脊的位置、形态及其变化。
（2）500hPa温压场形势

1）中高纬度环流形势，槽脊分布及其变化。

2）直接影响气旋发生发展的高空系统的结构、移动及其变化，其与气旋的关系。

3）高空直接影响系统与其他高空系统的关系，它们与气旋活动的关系。
（3）700（850）hPa温压场形势

1）700（850）hPa直接影响系统（西南涡、江淮切变线）的生成、移动及其与气旋
的关系。

2）从冷暖平流的加强、降水天气的形成，说明700（850）hPa直接影响系统（西南
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涡、江淮切变线）发展变化与气旋的关系。
三、发生发展的因子分析
（1）涡度平流

1）气旋上空涡度平流的定性分析。

2）高空槽最大正涡度中心强度和移动分析。

3）气旋上空涡度平流变化的分析。

4）气旋上空差动涡度平流项的变化分析。
（2）温度平流

1）气旋上空中低空温度平流的定性分析。

2）气旋上空温度平流拉普拉斯项的变化分析。
（3）非绝热

1）从下垫面性质、卫星云图和降水性质，定性分析气旋附近非绝热作用。

2）气旋上空非绝热加热的拉普拉斯项贡献。
（4）各项因子的对比分析
分析气旋生成、发展、消亡过程中的主要因子及其变化，分析其变化的原因。
四、小结（讨论）
（1）本次气旋发展过程模式（高低空气压场的配置，在此配置下气旋的生成机

制）。
（2）讨论（如高空的直接影响系统在气旋生成中的作用；周边影响系统对气旋生

成、发展、移动、天气的影响；该类气旋预报的着眼点等）。
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第4章 热带、副热带天气分析

热带地区气压、高度、温度、密度等物理量的水平梯度比中纬度地区小得多，地转
风近似关系在低纬热带地区不适用，相应的热带地区的天气及其分析方法与中纬度
有很大差别。除了较强的热带气旋外，气压场和天气分布的关系不如中纬度密切。
热带风暴的生成发展与正压不稳定性、斜压不稳定性以及第二类条件不稳定都有关
系。在热带地区，气象要素的日变化、小地形对天气的影响、积云对流的作用都比中
纬度显得更为重要。因而中小尺度的影响在日常天气分析和短时预报中就显得非常
重要。

热带天气分析方法早在20世纪50年代由 C.E.Palmer（1952）和 H.Riehl
（1954）等提出，至今仍在应用他们提出的手工分析方法。近代由于常规观测特别是
高空观测资料的增加，飞机探测报告数量的增多，尤其是卫星资料的广泛应用，弥补
了许多地区特别是洋面上的资料不足，从而大大推动了热带天气分析的进展。

在副热带地区，风压关系基本成立，在记录较多的大陆地区，可按照常规的大尺
度分析方法分析。但由于海洋上观测记录少，必须尽可能地应用卫星等非常规资料。
本章着重介绍热带天气分析的一些基本方法及热带、副热带主要的天气系统的分析。

4.1 热带天气分析的特点和方法

4.1.1 特点

热带绝大部分地区是海洋和丛林地带，测站稀少。除南亚、澳大利亚、西太平洋
和非洲的部分地区，设有分布合理、质量较好的地面和高空观测站外，其他大部分热
带地区测站资料仍很不够。因而在热带天气分析中，如何尽可能地收集到可供使用
的资料并对这些资料进行鉴定是一个重要的问题。

热带地区气象要素的水平梯度很小，例如气压1～2hPa的误差就可使得气压中
心位置发生重大偏差，而商船测得的气压值，其标准误差为1～2hPa，气象船舶观测
的气压标准误差也有1hPa，再加上海平面气压订正误差，就使南北纬20°以内的海
平面气压分析的作用非常有限。



在远离大陆海洋上的平坦岛屿的记录尚能表示天气系统的影响，但热带大陆和
高山海岛上的记录，地形地表影响的局地扰动往往掩盖了天气系统的活动。若加上
仪器、环境状态、观测方法等的差异，陆地观测的地面记录，尤其是风的记录，必须经
过仔细地鉴定才能使用。即使最有代表性的船舶报告，以10°为单位的风向记录，其
风向误差也有正负10°，所以分析时也要做适当的平滑。

充分使用非常规资料，对热带分析十分重要。所谓非常规资料，是指除定时的地
面和高空观测以外的其他气象观测报告。前面已讲到，在热带天气分析中感到的首
要困难是资料不足，因而仅仅依靠常规观测网是很难进行连续分析的。20世纪80
年代以来，非常规资料在数量上有很大的增加，质量上也有了显著提高。所以，对资
料缺少的热带地区来讲，非常规资料的收集和应用越来越受到重视。

在热带地区已能收集到的非常规资料有：
（1）运输机气象观测报告（AIREP）
（2）气象侦察飞机报告（RECCO）
（3）卫星云导风资料（SATWD）
运输机气象观测报告：商业或军用运输机，每隔一定距离作一次气象观测报告，

当感到有重要天气（如强颠簸或积冰）时还要随时报告。有关航站在收集到这些报告
后，转发给气象部门，并在世界天气监视网（WWW）的全球通信系统（GTS）上传递。
远程喷气式飞机一般在200～300hPa附近飞行，所以绝大部分飞机报告都分布在该
层次附近。经气象部门转发的飞机报告，保留风和温度两个气象要素。风是通过各
个不同时刻的飞机位置来确定的，其风向和风速的均方根误差分别为15°和3m/s，
温度均方根误差为2℃。在亚洲和太平洋地区，目前每天约有900多次飞机报告，其
中大部分集中在主要航线附近。飞机在太平洋地区的200～300hPa附近能提供使
用的测风报告要比常规资料多2～3倍。

气象侦察飞机报告：当太平洋上出现热带气旋时，关岛（美国）天气侦察中队即对
有关地区进行侦察飞行。在被侦察的地区，飞机要对热带气旋进行穿眼飞行，并每隔

30min作一次气象报告。侦察飞机通常选择一个标准等压面（500hPa或700hPa）
或接近地面高度（如300m）飞行。观测内容包括：等压面高度或地面气压，飞行高度
上的温度、湿度、风，目测海况估计的地面风以及天气、云等，其观测精度均比运输机
气象观测报告要好。高度的观测误差：700hPa为25～30m，200hPa为50～60m。
飞行高度上风向和风速的均方根误差分别为3°和5km/h。由于成本等原因，20世
纪80年代后，这种气象侦察业务就基本停止了。

卫星云导风资料：追踪卫星云图上云的运动可以得到风的资料。通过与无线电
探测风比较，在纬度30°之间的风与200hPa实测风非常一致，高纬则与300hPa的
风一致，它是洋面上风场分析的重要资料来源。风向的平均绝对误差，在风速
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＜10m/s时约为60°，但风速≥10m/s时则约为20°。
非常规资料一般是不定时的，也是非标准等压面上的。因此，需要给出一定的时

间和高度范围，以使得所选用的非常规资料与标准时间、标准层次的资料不会有大的
偏差。这个范围要选择恰当，如果太小，就会失去许多可以利用的资料，若太大，不同
时间、不同层次的资料填在同一张图上，会影响分析质量。为了选取比较合适的时间
和高度范围，目前，我国中央气象台在热带天气图上使用的非常规的测风记录范围
如下：

200hPa：±6h内，12277.6～12496.8m之间的飞机报告，230～170hPa之间的
卫星云导风资料。

850hPa：±2h内，从低云测得的卫星云导风。
在以上时间和高度范围内的资料，一般不作时间和高度订正就直接使用。
为了使分析的流线图更为合理，常用卫星云图对流线图作一次订正，使其和云有

较好的配合。

4.1.2 方法

在热带天气分析业务中，考虑到热带地区天气系统运动及其发展演变过程都比
中纬度缓慢，所以，通常每日只分析两次天气图（08、20北京时）。除地面图外，一般
选取两层：一层是梯度风高度，距地面1000m左右；另一层在对流层上部，位于200
～250hPa。这两个高度往往资料最多。热带天气分析主要的图表是风场图，其次，
就是卫星云图和一些辅助图表。热带天气分析的主要方法有手工方法和客观方法两
种。有关客观分析的内容，已在诊断分析方法中做过介绍，下面讲的主要是手工分析
方法。

4.1.2.1 风场分析

在热带描述大气运动情况主要是流场图。通过流场扰动特性，分析热带天气系
统的发展演变及其特征。

4.1.2.2 合成分析方法

为了弥补热带地区资料的不足并得到天气系统的综合结构，近些年来，在热带天
气研究中常采用合成分析（或称综合分析）。

合成分析是把所研究的天气系统，划分成若干个正交小区，将坐标原点（0，0）置
于天气系统的中心，使每个小区代表系统的不同部位。然后把每次的观测资料相对
于系统的不同部位，分别填到相应的小区中，并取各小区内的平均值或众数值，就可
得到所要了解的天气系统的合成结构。

合成分析的坐标原点（0，0）可以是固定的（指地理位置），即只要天气系统中心进
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入该点就作为样本；也可以是活动的，即只要属同一类天气系统，不管其具体地理位
置如何都可作为样本进行合成分析。

这个方法首先由Gordan于1952年提出，后来Gray等用它对热带气旋的发生
发展、结构等方面进行了广泛的研究，从而在这个领域里取得了重要进展。需要注
意，只有相同类型的天气系统及足够多的样本，其合成分析的结果才有意义。

4.1.2.3 气象卫星和雷达资料及其他辅助分析

由于气象卫星观测范围是全球性的，它能够获得无人区和海洋上的气象资料，所
以在热带地区，气象卫星资料的分析就成为天气分析的得力工具。

气象卫星包括静止气象和极轨气象卫星。在全球范围内如果有三、四个静止卫
星同时工作，就可以观测到全球60°N～60°S范围内的云图及反演资料，并且每隔20
～30min或更短时间播送一次信息，不仅能跟踪大尺度天气系统，也能跟踪迅速演
变的某些中尺度系统。极轨卫星由于其分辨率高等优点，越来越多地应用到业务
中来。

气象卫星资料在热带天气分析中应用日趋广泛。它可用来确定云区分布，天气
系统（如槽、脊、热带气旋、急流等）的位置、移动和强度，监视热带气旋的位置、发生发
展以及校正热带分析的结果等。通过反演手段，还可提供地表及高空温、湿度和风的
资料。

气象雷达在热带地区可以用来监视和观测热带气旋的活动，测定热带气旋的位
置、强度，判断热带气旋的移动和强度变化，监视和了解在短时内将要影响的天气系
统，特别是对流性天气系统（如雷暴、飑线、龙卷等）的活动情况。

在热带地区由于测站稀少，给流线分析和气压场分析带来不少困难。因此，常常
用一些辅助图表弥补这一缺陷。常用的时间剖面图，能够通过分析单站气象要素的
连续变化，掌握天气系统的演变。由于在热带地区，天气系统一般是自东向西移动
的，时间坐标应自左向右取。填写和分析内容，一般应包括温、压、湿、风的资料以及
表示大气热力状态的位温或假相当位温等。其他辅助图表如24h变压图、风垂直切
变图、雨量图等，视分析和研究的问题需要填绘和分析。例如，风的垂直切变小是热
带气旋发生、发展的必要条件之一，因此，在分析热带气旋的发生发展时，就应重视风
的垂直切变的分析。

4.2 副热带高压的分析

副热带高压（以下简称副高）是指经常出现在副热带范围内的暖性高压。我国夏
季，常受副热带高压的直接影响。其中，影响我国东部沿海地区的高压脊，是太平洋
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高压的一部分，一般称其为西太平洋副热带高压。
副热带高压是全球大气环流的重要成员之一。它的活动对天气的影响是很大

的，尤其是夏季，对我国短期、中期以至长期的天气变化都有影响。这里着重介绍西
太平洋副热带高压中、短期活动的分析方法。

4.2.1 西太平洋副热带高压变动的分析方法

副热带高压主体常常活动在洋面上，观测记录少，很难找到高压单体中心的精确
位置，加之我国目前多数台站分析的东亚区域图，海洋区域有限，更难确定其中心位
置。因此，就不能用通常使用的以高压单体中心的动态来表示高压的活动，实际工作
中通常使用以下方法。

4.2.1.1 分析副高脊线的纬度变化

用副高范围东、西风分量零线的变化，能够表示副高脊线的南、北摆动情况。一
般是在500hPa图上，找出东南风与西南风的拐点，这些拐点的连线，就是副高的脊
线。各不同时次的脊线描绘在同一张图上，就能看出其演变情况。

4.2.1.2 分析特性等高线变化

通常选取500hPa上的588dagpm线的变动来确定西太平洋副高的影响范围及
其强度变化。一般把588线包围的区域就看成副高的范围，588线西进或北上，包围
的范围增加，就表示副高的加强；反之副高就减弱。

4.2.1.3 分析卫星云图上的晴空区，判断副高的变化

西太平洋副热带高压属动力性高压，高压内部辐散气流占优势，为下沉区。所
以，高压区内常为无云或少云，卫星云图上看到的就是一大片晴空区。根据晴空区范
围的变化间接推断副热带高压的位置及其强度的变化，500hPa上的588dagpm线
包围的区域，一般和卫星云图的晴空区相吻合（图4-2-1）。

另外，为了分析副热带高压的活动周期，还可以分析某一纬度上500hPa高度的
时间剖面图。图4-2-2是1970年7月初至8月底沿30°N纬圈上各经度500hPa候
平均高度时间剖面图。从图中看出，从低值到高值，或从高值到低值，时间相差2～3
候，即10～15d，个别点更长或更短。了解这种为期半个月左右的副高变化特征，对
预计副热带高压未来的变化是有帮助的。

4.2.2 副热带高压结构的分析

副热带高压是一个行星尺度的动力性高压，从全球的平均状态说，它是一个暖性
的深厚系统，其脊线的轴线随高度向南倾斜，对流层中、低层的高压脊位于哈得莱
（Hadley）环流的下沉支所在地。但是，在不同地区、不同季节其结构也不尽相同。
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图4-2-1 2001年7月21日08时GMS-5红外云图

图4-2-2 1970年7—8月沿30°N纬圈上500hPa候平均高度的时间剖面

因此，在日常业务预报和研究工作中，仍需要对它的结构及其变化作以下的分析：
（1）高压脊线轴线随高度的变化。其做法是选取所研究范围经向的高空风垂直
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剖面，用纬向风分速零线研究脊线的变化。
（2）高压脊附近温湿特性及其随高度的变化。
（3）高压脊附近散度、涡度、垂直速度及其随高度的变化。
（4）高压脊附近的经向和纬向垂直环流。

4.2.3 西太平洋副热带高压的中、短期变化因子的分析

西太平洋副高中、短期的变化，指为期半个月左右的中期活动和为期一星期左右
的短期活动，以及2～3d不规则摆动，表现为脊线位置的摆动和强弱变化。实际工
作中，对其变化主要从以下几方面考虑。

4.2.3.1 西风带系统对副热带高压脊的影响

（1）西风带有中等强度的短波系统东移，可引起高压（脊）外围等高线的变形。槽
移近时，副高（脊）东撤或南退，脊移近时，副高（脊）西伸或北进。这种进退周期一般
为5～7d。

（2）长波槽脊的影响，副热带高压的主体位置与长波脊的位置大体一致。因此，
当80°E一带有长波槽建立时，西太平洋副热带高压（脊）西伸或北上，当80°E一带有
长波脊建立时，副高（脊）就东撤或南退。

4.2.3.2 东风带系统对副热带高压的影响

热带气旋的活动往往也会对副热带高压变化有一定的影响。当热带气旋自东向
西移动时，副热带高压一般将西伸北移，若热带气旋向西北方向移到副热带高压的西
南方时，副高则东退。有时西太平洋副热带高压脊较弱，强热带气旋可穿越高压脊北
上，使高脊与主体断裂，在西面形成单独的高压中心，而主体东退。

4.2.3.3 对流层上层青藏高压对西太平洋副热带高压的影响

夏季对流层上层青藏高压与500hPa上西太平洋高压之间有很好的对应关系。

100hPa青藏高压强度距平和500hPa西太平洋高压强度距平之间有很好的正相关。
当100hPa青藏高压从高原东移，500hPa西太平洋副热带高压则西伸。

4.3 热带气旋的分析

热带气旋是影响我国的一种强烈的灾害性天气，在日常业务预报中占有重要地
位。近代关于热带气旋形成的理论和分析都取得丰硕的成果。对日常中、短期预报
来说，热带气旋路径和强度的分析预报是首要的问题，所以本节集中介绍热带气旋路
径和强度的分析方法。
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4.3.1 热带气旋的观测

4.3.1.1 常规气象资料

常规气象观测资料无疑是天气分析的重要资料来源，热带气旋观测也不例外，它
可以为我们提供热带气旋附近的气压、温度、湿度和风场分布。但因为热带气旋绝大
多数活动在洋面上，故岛屿站和船舶记录在分析热带气旋时尤为重要。当然，如果热
带气旋即将或已经登陆，陆地上的地面观测记录也是十分重要的。遗憾的是常规气
象资料的时空分辨率远远不能满足完整观测热带气旋的需要。

4.3.1.2 飞机侦察

采用气象侦察飞机穿越热带气旋，对热带气旋进行观测，获取热带气旋内部结
构，是热带气旋观测中最可靠的方法。飞机侦察资料一般只限于一层（700hPa），常
常局限于风暴中心300km范围内。一次典型的飞行方案是穿越风暴中心给出第一
定位，然后沿一段径向航线每56km取得一组资料，直到222km。通常在飞离风暴
系统之前，取得6h后的第二次中心定位。在一些科学试验中，甚至将常规和多普勒
雷达安装在飞机上，从而获取热带气旋内部详细的动力热力结构。另外，还有的通过
飞机释放下投式探空仪对热带气旋进行观测。

4.3.1.3 雷达观测

雷达观测是热带气旋靠近沿海和登陆后的重要观测手段，可以通过雷达确定热
带气旋的强度和位置以及降水结构特征，应用多普勒雷达还能分析其风场结构。但
对热带气旋的观测，雷达一般局限于距热带气旋200km的范围内，使雷达应用受到
一定的限制。

4.3.1.4 卫星观测

气象卫星的出现对全球热带气旋的探测、分析和预报作出了巨大贡献。自从有
了气象卫星，在东北太平洋每年侦察到的热带气旋的平均数几乎是以前估计数的2
倍。目前，在业务上，无论是热带气旋的定位还是定强度，绝大多数都是应用静止卫
星云图实现的（图4-3-1）。

云导风资料，作为静止气象卫星的衍生产品，对于分析热带气旋上空的风场结构
是非常重要的。

随着极轨气象卫星的发展，其上搭载的具有垂直探测能力的微波探测器，可以观
测到热带气旋的内部结构（彩图4-3-2），具有目前静止气象卫星无法比拟的优势。但
由于极轨卫星无法做到定时连续观测，业务应用时受到一定限制。
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（a）可见光                    （b）红外

图4-3-1 静止气象卫星GOES-9观测到的热带气旋云系

4.3.2 热带气旋中心位置的确定

海上记录稀疏，热带气旋中心的位置很难准确地确定。但不管是主观或客观预

报，初始定位误差可使预报结果误差放大。因此热带气旋中心的位置确定十分重要。
以下介绍几种热带气旋定位方法。

4.3.2.1 飞机探测

关岛联合台风警报中心开展经常的飞机监测热带气旋业务。探测路线有穿眼飞

行定位和非穿眼飞行定位两种。根据统计，这种飞机定位误差平均为18km，最大误
差44km的只占5%，其精度是较高的。

4.3.2.2 雷达定位

当热带气旋靠近我国沿海，在缺乏飞机探测资料情况下，这些雷达无论在热带气

旋监测、定位和路径及天气预报方面都发挥了良好的作用。
（1）热带气旋降水的回波模式
热带气旋进入雷达探测距离以内时，在屏幕上便显示出由热带气旋前的降雨回

波、螺旋雨带回波和热带气旋眼壁回波组成的热带气旋降水回波。

1）热带气旋前的降雨回波
这是指出现在热带气旋前沿400km左右的单体回波群，其分布多呈线状排列，

故称台前飑线（图4-3-3），又称外辐合雨带。其平均长度257.7km，最长和最短分别
为620km和90km，平均宽度31.3km，最宽和最窄分别为90km和10km。
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图4-3-3 热带气旋回波特征示意图（王志烈等，1987）

单体回波的分布有时显得很不规则，也不是每个热带气旋前沿都能见到。根据
经验，它的排列方向与热带气旋移动路径有一夹角，按顺时针方向计算，平均为

75.6°，最大160°，最小为0°。
另外，这种单体回波生消变化很快，具有对流性降雨的回波特征。多数回波进入

大陆后就消失，有的甚至到达海岸线附近就已消亡。少数进入陆地的回波单体能带
来阵雨或阵风。

2）螺旋雨带回波
这种回波分布在离热带气旋眼200～300km区域内，呈气旋性旋转并汇集到眼

壁（图4-3-1）。绕眼的弧度一般是2°～3°，呈“6”或“9”字形。平均长度为370km，最
长1300km，最短57.1km。平均宽度57km，最宽300km，最窄8km。螺旋雨带回
波所占面积等于眼区面积的10倍，有时甚至更大。

回波特征一般与热带气旋强度有关。强热带气旋回波强，范围广，结构紧密，雨
带间层次分明，且螺旋雨带近似成圆弧形。弱热带气旋回波比较杂乱，回波间空隙较
多，层次不清，结构松散，螺旋雨带不很清楚。在外辐合雨带和螺旋雨带之间有时还
有雨盾出现。

3）热带气旋眼壁回波
靠近螺旋雨带中心有一圆形无回波区域，就是热带气旋眼区。包围眼区的一圈

回波，称为热带气旋眼壁回波。
雷达观测到的热带气旋眼形状，有同心双套圆、圆、半圆、椭圆、破碎眼和多边形

眼等六种。还有一些热带气旋中心附近是大片空旷区，形状极不规则。
热带气旋眼的完整性可代表热带气旋的成熟程度。中心风速50m/s以上的强
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热带气旋，它的眼呈同心双套圆，一般强度的热带气旋眼壁并不完整，呈椭圆状或半
圆状等开口型式，弱热带气旋眼很少观测到眼壁回波。

（2）定位方法

1）根据眼区回波确定中心位置
当雷达探测到清晰的闭合眼壁回波或中心角大于180°的开口圆弧状回波时，可

取几何中心为热带气旋中心。对于椭圆形眼，以主要螺旋云带一侧的眼壁定位，若长
轴两侧的螺旋雨带强度相仿，且长轴较短，则取几何中心。若长轴较长，则视情况，可
定两个中心。对于半圆环眼，当半圆环眼壁与螺旋雨带相连时，要综合考虑圆环和螺
旋雨带的曲率中心来定位。当半圆环眼壁和螺旋雨带脱离时，则一般以半圆环圆心
定位。不规则多边形或破碎状眼，以几何中心并结合螺旋雨带的曲率中心定位。

2）根据螺旋雨带确定中心位置
在热带气旋中心位于雷达探测距离以外，无法观测到热带气旋眼壁，或热带气旋

强度弱，热带气旋眼区不清晰时，可用此法定位。大多数成熟热带气旋的螺旋雨带形
状可用对数螺线方程：

r=Aeθ·tgα

式中r为螺旋线上任意一点到螺旋线中心的径向距离，θ为向径与参考轴之间的夹
角，用弧度表示，A为常数，α为螺旋角（又称横切角），指螺旋线与螺旋线为中心的圆
之间的交角，它与雨带附近的流线横切角相似。

3）定位步骤

a.取α=5°～30°之间的不同角度，制作一组对数螺旋线图。

b.挑选恰当的螺旋雨带回波，即强度强，连续性好，回波长度能用来确定螺旋角
大小的回波。

c.当热带气旋尚未进入雷达有效测距内，但螺旋雨带比较完整，则可用螺旋套合
法确定热带气旋中心（图4-3-4）。当热带气旋进入雷达有效测距，但没有眼或偶有大
眼出现，则选取合适的α值螺旋线，在回波上套合主要螺旋雨带中某一弧段，找出螺
旋线原点定为热带气旋中心（图4-3-5），若出现不标准的眼，可综合使用眼壁回波和
主要螺旋雨带定出中心（图4-3-6）。

d.当热带气旋距雷达站较远，螺旋雨带回波较短而不能使用对数螺旋线时，可
用同一时次邻站的回波综合定位（图4-3-7）。

实践表明，用雷达回波定位误差与热带气旋的云系结构、雷达距热带气旋中心距
离有很大的关系。精度高的定位误差在20～30km，精度低的在30～40km，比飞机
探测精度稍低。
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图4-3-4 用螺旋族吻合套定中心

     

图4-3-5 用主要螺旋雨带定位

图4-3-6 用台风眼壁和主要螺旋雨带综合定位 图4-3-7 用同一时次邻站回波综合定位

（王志烈等，1987）

4.3.2.3 卫星云图特征定位

静止卫星云图是热带气旋定位的主要方式，其定位方法由Dvorak提出，并由世
界气象组织向全球推荐。各地热带气旋警报部门在此基础上，根据各地的实际情况，
对这一方法做了技术上的改进，以便于业务操作。目前，卫星云图特征定位方法的定
位精度因云系特征的不同具有很大的差异，平均误差在20～55km之间。

（1）根据云系特征定位：

1）有眼时，可根据眼的特征定位（图4-3-8）：

①小而圆的眼即热带气旋中心；

②大而圆的眼定在眼区的几何中心；

③不规则的大眼，要仔细分析红外云图上的眼区，热带气旋中心定在最黑区（温
度最高）的几何中心（图4-3-9）。

2）无眼，环流中心在密蔽云区内部时，根据密蔽云区特征定位（图4-3-10a）：

①出现对称的近似圆形的密蔽云区时，取它的几何中心为热带气旋中心；
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图4-3-8 有眼热带气旋示意图（王志烈等，1987）

图4-3-9 有眼热带气旋卫星云图

②当密蔽云区中出现弧状云隙或裂缝时，取云缝内密蔽云区的中央部位为热带
气旋中心；

③在密蔽云区中有干舌侵入时，取干舌的端点为热带气旋中心。

3）无眼，环流中心在密蔽云区外部时的定位（图4-3-10b、c）：

图4-3-10 发展中热带气旋环流中心位置示意图（王志烈等，1987）

（a）环流中心在强对流云区内部；（b）环流中心在强对流云区边沿；

（c）环流中心在强对流云区之外

①当可见光云图上浓密云区外部出现半环形和螺旋状积云时，其云线的曲率中
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心定为热带气旋中心；

②用红外云图上浓密云区外部或边缘附近出现的圆形无云区定为热带气旋
中心；

③螺旋云带曲率中心定为热带气旋中心（图4-3-11），当出现两条或两条以上螺
旋云带时，热带气旋中心通常定在这些云带中间的晴空区（图4-3-12）。

图4-3-11 利用螺旋云带定位

图4-3-12 各种热带气旋螺旋云带（王志烈等，1987）

（a）半环状螺旋云带；（b）环状螺旋云带；（c）一环半螺旋云带；

（d）双环螺旋云带；（e）中心为圆形强对流云带
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（2）卫星云图定位流程（见图4-3-13）

图4-3-13 卫星云图定位流程

4.3.3 热带气旋强度的确定

近中心最大风速和中心最低气压是热带气旋强度的两个标志，除了飞机探测具
有较高精度外，应用卫星云图和雷达确定热带气旋强度是业务上最常用的方法。

（1）应用卫星云图确定最大风速

Dvorak于1984年提出的应用卫星云图分析方法是热带气旋强度分析的世界标
准，中央气象台参考了Dvorak方法，在研究和实践的基础上形成了一套确定热带气
旋强度的简易方法，经数年的实际业务应用后证明效果良好。

1）同时符合以下三个条件，则台风中心最大风速＞60m/s。
有一个清晰的小而圆的眼；中心附近强对流云区的面积大于4×4个纬距；云系

结构紧密。
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2）同时符合以下三个条件，热带气旋中心最大风速为40～60m/s。
有圆形眼，但眼区范围较大；中心附近有强对流云区；云系结构紧密。

3）热带气旋中心最大风速在40m/s以下时，用热带气旋总强度指数T来判断。
热带气旋中心最大风速Vmax （m/s）由经验公式：

Vmax =7.823（T-1）
决定。而

T =E+C+B
其中E为热带气旋中心特征值（表4-3-1），B为云带的带状特征数（表4-3-2），C为中
心附近强对流云区特征数，C=0.5（云区的东西向平均长度+南北向平均长度），单
位是纬距。

表4-3-1 E值查算表

有 眼 无 眼

眼的

特征

无规

则眼

大而

圆眼

小而

圆眼

清晰

小圆眼

环流中心在密

蔽云区的部位
外部 边缘 内部

E值 2.0 2.5 3.0 4.0 E值 0.5 1.0 1.5

表4-3-2 B值查算表

云带
螺 旋 云 带

无带 半环状带 环状带 一环半带 双环带

中心

强对流云带

B值 0 0.5 1.0 1.5 2.0 3.0

（2）应用雷达回波确定最大风速

1）用近中心最小螺旋角按表4-3-3确定热带气旋中心最大风速。

表4-3-3 热带气旋回波最小螺旋角与近中心最大风速表

螺旋角（°） 对应中心最大风速（m/s）

6 45～55

8 40～50

10 35～45

12 30～40

14 25～35

16 20～30

18～20 15～25
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  2）用描述热带气旋基本特征量组合成最大风速查算表（表4-3-4）进行查算。

表4-3-4 热带气旋强度查算表

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 14

A眼壁

高度

（km）

无眼

或填

塞

1～4 5～6 7～8 9～10 11～12 13～14 15～16 ＞16

B眼壁

高度

（km）

无眼

或填

塞

≤10 11～20 21～30 ＞30

C眼壁

直径

（km）

无眼

或填

塞

≥56 46～55
36～

456
26～35 16～25 ≤15

D眼

壁形

状

无眼

或填

塞

破碎，

不闭

合

多边

形，常

不闭合

半圆

环，不

闭合

椭圆，

闭合

圆形，

闭合

双眼，

环闭

合

ETC中

心到测

站的距

离（km）

≤100
101～

200

201～

300

301～

400

F螺旋

雨带微

观结构

回波散

乱不成

带

块状单

体组成

带

块状片

状单体

混合组

成带

由均匀

片状回

波组成

带状

带、片

状，边

有纤缕

粘合成

片，边

有纤缕

G螺旋

雨带横

切角α
（°）

＞25
（或无）

21～25 16～20 11～15

HTC
紧密度

松散

（无眼，

雨带呈

散乱块

状）

中等

（眼不

闭合或

非圆，

雨带呈

片状）

紧密

（眼圆，

雨带呈

带片状，

雄劲有

力）
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4.3.4 热带气旋路径分析的天气图方法

4.3.4.1 热带气旋移动与副热带高压的关系

副热带高压是影响热带气旋移动最强大、最稳定，而且是影响最大的系统。
当副热带高压呈东西向带状，而且比较强时，位于其南侧的热带气旋多稳定地自

东向西移动。当副热带高压脊减弱东撤，处于高压西南侧的热带气旋，向西北方向移
动。当热带气旋移到高压西侧，这时在副热带高压和西风带系统的共同作用下，将转
向东北方向移动。

在西太平洋高压与大陆高压合并过程中，热带气旋多出现特殊路径。如我国河
南“75.8”特大暴雨，就是7503号超强台风在我国东南沿海登陆后，西太平洋高压与
华北及青藏高原东移的小高压合并，在台风北侧形成一个高压坝，使逼近河南的台风
不仅不能转向北上，而是折向西行，使台风在该地停留达20h之久，造成河南中部的
特大暴雨灾害。

应用副热带高压与热带气旋的相互关系，得到如下一些具体的热带气旋移向诊
断方法。

（1）热带气旋移动与副热带高压脊线的统计关系
表4-3-5是两者关系的统计结果，可见当热带气旋与副热带高压脊的距离相同

时，位于副热带高压单体西南方的热带气旋1～3d转向可能性最大，南方的次之，东
南方的最小；当副热带高压脊与热带气旋的距离≤4个纬距时，位于副热带高压单体
南方和西南方的热带气旋未来1～3d有80%以上要转向；当离副热带高压脊线有

5—8纬距时，位于其南方和东南方的热带气旋，80%以上在1～3d内是西行的，距副
热带高压脊线9个纬距的热带气旋，90%以上在1～3d内西行，超过13纬距时，3d
内不可能转向。

表4-3-5 热带气旋与副热带高压脊距离和台风转向的关系统计

（根据1971—1980年资料，括号内为转向次数）

台风与副热带

高压脊线距离

（纬距）

后1d
转向的百分率

后2d
转向的百分率

后3d
转向的百分率

西南方 南方 东南方 西南方 南方 东南方 西南方 南方 东南方

≤4

转向
87
（20）

100
（2）

43
（3）

84
（16）

67
（2）

60
（3）

88
（15）

100
（1）

33
（1）

西行
13
（3）

0
（0）

57
（4）

16
（3）

33
（1）

40
（2）

12
（2）

0
（0）

67
（2）
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续表

台风与副热带

高压脊线距离

（纬距）

后1d
转向的百分率

后2d
转向的百分率

后3d
转向的百分率

西南方 南方 东南方 西南方 南方 东南方 西南方 南方 东南方

5～8

转向
28
（16）

17
（2）

11
（1）

33
（15）

13
（1）

14
（1）

33
（10）

14
（1）

17
（1）

西行
72
（42）

83
（10）

89
（9）

67
（31）

87
（7）

86
（6）

67
（20）

86
（6）

83
（5）

9～12

转向
6
（2）

0
（0）

0
（0）

9
（2）

0
（0）

0
（0）

14
（2）

0
（0）

西行
94
（31）

103
（7）

91
（21）

100
（4）

100
（3）

86
（12）

100
（4）

13～16

转向
0
（0）

0
（0）

0
（0）

0
（0）

0
（0）

0
（0）

0
（0）

0
（0）

0
（0）

西行
100
（5）

100
（6）

100
（5）

100
（3）

100
（2）

100
（4）

100
（3）

100
（2）

100
（2）

（2）副热带高压南落与热带气旋移动
当热带气旋东南方副热带高压脊明显向南伸展并加强时，常标志着热带气旋将

要转向。这种现象通常称为副热带高压南落。副热带高压南落的标准是500hPa图
上，热带气旋以东15个经度以内，热带气旋外围588dagpm线最南端低于热带气旋
所在纬度5°以上（图4-3-14）。但使用此项指标预报热带气旋移向时要注意，如副热
带高压正在加强西伸，或有新的大陆高压并入时，则热带气旋不会转向。

图4-3-14 副热带高压南落示意图
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（3）副热带高压面积与热带气旋移向的关系
通过热带气旋中心，在120°～150°E之间划一纬向直线，计算直线南、北588线

包围面积之比，如南区面积大于北区，将预示热带气旋转向。

4.3.4.2 西风带槽脊与热带气旋移动的关系

西风带槽、脊的进退和强度变化影响着副热带高压的变化，特别是西风带的长波
调整和阻塞系统，都能造成副热带高压的大幅度进退，必然影响到热带气旋路径变
化，这在4.2节已经涉及。

4.3.4.3 热带天气系统对热带气旋路径的影响

热带辐合带和赤道高压、东风波等活动都会影响热带气旋的移动，在天气学原理
中均已介绍，这里从略。

4.3.4.4 用引导气流诊断热带气旋移动

热带气旋的移动，主要是受其上空平均气流的引导。热带气旋是一个很深厚的
涡旋系统，怎样求取其上空的引导气流呢？ 常用的方法有两种。

（1）消去法
把热带气旋当作点涡，受周围大型基本流场的引导。消去法就是在某层等压面

上（例如500hPa）“挖掉”热带气旋，将基本气流显示出来，如图4-3-15，以热带气旋最
外围一条等高线的平均半径为半径，以热带气旋中心为圆心作一圆。对该圆东、西、
南、北四点内插读数得到的高度值H1、H2、H3、H4 ，并求出热带气旋中心的高度值：

H = 1
4∑

4

i=1
Hi

图4-3-15 用消去法求引导气流

然后按这5个高度值重新调整等高线的分布（图4-3-15中虚线），即得到引导气
流，以此确定热带气旋的移向。热带气旋移速按调整后靠近热带气旋中心两侧的等
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高线的疏密程度，由下列统计关系确定：

CE ≈0.8Vg   CW ≈1.10Vg

即东风带热带气旋移速（CE ）略小于500hPa地转引导气流Vg ；西风带热带气
旋移速（CW ）略大于地转引导气流。

（2）梯度法
用热带气旋外围大范围高度梯度的趋势确定引导气流，如图4-3-16所示。先用

热带气旋长轴的1.5倍为边，作一正方形，将方框中心放在热带气旋中心上。然后在
方框四边取对称6点的平均高度梯度

Δ

E-WH 和南北对称6点的平均高度梯度Δ

N-SH。再在极坐标上标明这两个矢量值，合成矢的角度读数加90°即为热带气旋的
移向。移速就是合成矢的长度。

图4-3-16 用梯度法求引导气流

4.3.4.5 编程流程

（1）根据500hPa图上热带气旋范围，求出8个方位（即N、NE、E……）的平均高
度，取最大高度与热带气旋中心的距离作为热带气旋的影响半径（图4-3-17中R），R
可由R=R′+d求取。式中R′为热带气旋中心到最外围一圈闭合等高线的平均距
离，d为计算网格的格距（常取200km或300km）。

（2）计算热带气旋范围内各网格点上由热带气旋环流造成的高度差z′（r）。计算
式为：
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图4-3-17 求热带气旋影响半径

z′（r）= 1
8 ∑

8

i=1
zi（r）-∑

8

i=1
zi（R）[ ]

式中zi（r）为某一方位半径r处的实际高度，zi（R）为该方位上影响半径R处的高度。
在计算中r取1个纬距为步长，r=1，2，3……L，这里L为大于R 的最小正整数，这
样得到一个z′（r）的廓线图（图4-3-18）。

图4-3-18 z′（r）的廓线图

（3）求取热带气旋范围内各点空间平均高度z
z= （zi+zi+1）/2+（Dx -0.5）（zi-1-zi）+Dx（Dx -1）（zi+2-zi+1-zi+zi-1）/4

式中Dx 是所计算的各点至邻近格点i的距离在x方向的投影。
（4）求热带气旋引导场-z

-z（r，θ）=z（r）-z′（r）

-z（θ表示热带气旋周围的8个方位）即是消去热带气旋扰动后的高度场，由此得
到的地转风即热带气旋引导气流。

（5）β效应修正
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引导气流法是在准地转假定下成立的，科氏参数随纬度的变化对引导气流的影
响一定要考虑进去，方法是根据热带气旋尺度和纬度关系得β效应对引导场订正值

z″（表4-3-6），加到-z上即得到最后的热带气旋引导场。
此法由于略去了加速项，所以往往有一定的偏差。由于大型环流系统也在不断

变化，使用时必须估计到此种改变在内。再者引导气流应当是热带气旋上空整层的
平均风，但实际上往往只能取某个层次代表，根据经验，500hPa或700hPa是西北太
平洋热带气旋的最佳引导层。

表4-3-6 不同热带气旋尺度和纬度的z″（r）（单位：gpm）

    台风尺度

 z值  （纬距）

 （gpm）

纬度     

5.5 6.0 7.0 8.0 9.0 10.011.011.812.613.414.114.815.5

5° 0 1 1 1 1 2 2 3 3 3 4 4 5

10° 2 3 3 4 6 7 9 10 12 13 14 15 17

15° 4 6 8 10 13 16 19 22 26 29 32 35 38

20° 7 10 13 17 22 27 33 38 45 49 54 59 65

25° 10 15 20 27 34 41 50 57 66 74 82 90 98

30° 15 21 28 37 47 58 70 81 93 104 116 128 139

35° 19 28 37 49 62 77 93 108 123 138 154 169 185

40° 24 34 47 61 78 96 116 134 154 173 192 211 230

45° 29 42 57 74 94 116 140 162 186 209 232 255 278

50° 34 49 67 87 110 136 165 190 218 245 272 299 326

4.3.5 用卫星云图诊断热带气旋路径

在缺少资料的海洋地区，直接应用卫星云图诊断热带气旋的路径是很有用的。

4.3.5.1 由环境云场诊断热带气旋移向

即根据卫星云图上锋面云带，西太平洋副高，大陆高压的无云区和热带气旋云系

位置四者的配置及云系特征判断热带气旋的移向。
（1）有利于热带气旋西行的环境云场，如图4-3-19所示。其特点是：副热带晴空

区为东西走向，强度较强，呈黑色，热带气旋云系位于晴空区南侧或东南侧，一般距北
侧锋面云带10个纬距以上，热带气旋云系中心距副热带晴空区西脊点12～15个经
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度以上。

图4-3-19 有利于热带气旋西行的环境云场

（2）有利于热带气旋向西北移动的环境云场，有两种情况：一是热带气旋云系位
于带状副热带晴空区的西南侧，黑色晴空区南北宽6～10个纬距，热带气旋云系中心
距晴空区脊点12个经度以内（图4-3-20a）。二是副热带晴空区有两个环，东环呈带
状，西环呈东北—西南向，热带气旋云系位于东环晴空区的西南侧，距西北侧锋面云
带约10个纬距以内，有时也可大于10纬距（图4-3-20b）。

图4-3-20 有利于台风向西北移动的环境云场

（3）有利于热带气旋北移的环境云场。有两种情况：一是热带气旋云系位于带状
副热带晴空区的西侧或南侧，其云系东南侧晴空区明显。热带气旋云系中心距晴空
区西脊点6～8经度以内（图4-3-21a）；二是有两个晴空区，西环小而弱，东环呈块状。
热带气旋云系位于东环晴空区西南侧，它的后部晴空区比前一种更加明显。热带气
旋云系距西北侧锋面云带可以很远（图4-3-21b）。

（4）有利于热带气旋转向的环境云场。当热带气旋云系与冷锋云系相接时，热带
气旋将转向（图略）。
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图4-3-21 有利于台风北移的环境云场

4.3.5.2 根据热带气旋云型的旋转推断台风的移动

根据热带气旋云型的主要特征和密蔽云区、螺旋云带及周围对流云区的分布，在
透明板上画出它们的轮廓线，然后将画有云的轮廓线的胶板置于下一次的云图上，就
可计算出云型的旋转角度。如果这种旋转与热带气旋运动方向的变化有关，这种趋
势将继续下去。

4.3.5.3 根据云型特征及其变化推断热带气旋移速的变化

（1）当热带气旋移入大范围正在加强的西南季风云区时，热带气旋移速将明显
减慢。

（2）当热带气旋云系逐渐变圆，热带气旋移速也随之变慢。
（3）主要的对流云区出现在热带气旋后部，热带气旋也将减速。

4.3.5.4 热带气旋云系特征与热带气旋路径

（1）密蔽云区
热带气旋向密蔽云区宽的方向和沿密蔽云区长轴方向移动。密蔽云区长轴方向

稳定时，热带气旋移向也是稳定的。当云场特别是长轴发生突然变化时，预示热带气
旋也将转向。

（2）高层卷云
当热带气旋云系对称，有多个方向卷云外流时，热带气旋移向稳定。但当热带气

旋上空卷云只向某一方向扩展时，预示将向该方向移动。
（3）逗点云系
出现逗点云系预示热带气旋将向西北方向移动。
（4）输入云带
热带气旋未来的短期移向基本上与输入云带的走向一致。当热带气旋的东到东

北有一至数条输入云带呈西北—东南走向时，热带气旋未来向西北方向移动。热带
气旋云系呈南北向，东侧的输入云带也近于南北走向，预示热带气旋向北移动。

（5）高空槽与锋面云系
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高空槽前盾状云系与热带气旋云系相连，热带气旋通常在未来12h转向。
当热带气旋云系与冷锋云系相连时，热带气旋通常在12h内转向。
此外，有从热带气旋外围穿入副高的低云线时，预示热带气旋将要转向，热带气

旋云型由“9”字型变为“6”字型，预示热带气旋将转向。热带气旋西侧晴空区的发展
标志着热带气旋将要北上。

4.3.6 用雷达回波诊断热带气旋路径

雷达回波上的热带气旋云系结构及其分布，反映了热带气旋系统内部和周围的
气流，这些气流制约着热带气旋的移动。

连续的雷达回波变化，能较好地诊断热带气旋的移动。当热带气旋稳定少变时，
回波特征几乎不变。经验表明，热带气旋有向回波发展最强的那个方向移动的趋势。
诊断热带气旋的移动大体从以下几个方面着手。

4.3.6.1 外辐合带的变化

外辐合带是热带气旋外围的对流性雨带，也称台前飑线，它由对流回波单体组
成。通常距热带气旋中心约500km。外辐合带的变化可分为平移、旋转、准静止，且
有强度变化。

当外辐合带呈东—西向且向西伸展时，说明西面不断有新的回波产生，东面回波
不断消散（图4-3-22a），这时热带气旋向偏西方向移动。若外辐合带呈南北向且向北
面伸展，则热带气旋向偏北方向移动（图4-3-22b）。

图4-3-22 外辐合带平移与热带气旋移动的关系

当外辐合带整体向某方向推行（图4-3-23），则外辐合带推进方向就是热带气旋
的移动方向。

当外辐合带作顺时针转动时，热带气旋移向要向过去移动方向西偏，尤其当东
北—西南向的外辐合带顺转为东—西向时，则热带气旋将从测站的南面经过（图4-3-
24a）。如果外辐合带逆时针方向转动，则热带气旋中心偏东，移向要比以往移动方向
左偏（图4-3-24b）。
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图4-3-23 外辐合带整体平移与热带气旋移动的关系

图4-3-24 外辐合带转动与热带气旋移动的关系

若外辐合带在移动过程中突然减速或停滞，且强度减弱，这时热带气旋可能在海
上转向或填塞。

外辐合带的变化，在一定程度上反映了热带气旋外围流场与环境流场的作用。
如图4-3-25a所示，当偏东信风加强时，热带气旋北缘的辐合加强，对流活动发展，热
带气旋两侧的外辐合带顺转为与辐合带走向一致（东西向）。因此，顺转反映了偏东
信风的加强，所以热带气旋也将西移。而逆转（图4-3-25b）反映了西南季风的加强，
使热带气旋移动增加偏北分量甚至转向。

图4-3-25 外辐合带转动与流场特征

实际工作中，往往遇到外辐合带几种变化同时出现，因此要结合起来考虑。
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4.3.6.2 密蔽云区的交化

密蔽云区即连续降雨的回波，或称雨盾。它一般出现在热带气旋前进方向的两
侧，尤其集中于热带气旋前进方向偏右的一侧。热带气旋中心往往是向雨盾所在位
置的偏左（逆转）方向移动（图4-3-26）。雨盾位置变化，热带气旋移向也将转变。如
热带气旋移动过程中，前方雨盾减弱，后面雨盾扩展、增强，热带气旋向右偏，出现偏
北运动，甚至转向。

图4-3-26 热带气旋雨盾位置与热带气旋移向

4.3.6.3 螺旋辐合带的变化

螺旋辐合带是一条位于热带气旋中心周围的螺旋结构的雨带，也称内辐合带。
当热带气旋大部分落入雷达有效测距范围内时，螺旋辐合带回波就显示出来。用螺
旋辐合带判断热带气旋的移动与外辐合带方法一样，它往往是对外辐合带判断的补
充。另外，热带气旋中心还有向螺旋辐合带曲率最大处移动的趋势。

4.3.6.4 眼壁回波对热带气旋移动的指示作用

探测中发现，热带气旋前进方向的眼壁回波通常比后部宽阔，顶部也高。因此，
当探测到宽阔且与顶部相比也是最高的眼壁所在方向，就可推断台风的移向了。此
外，眼壁回波的前方经常出现一些特亮的小块回波，称为高强度点，热带气旋一般有
朝着亮点方向移动的趋势。

热带气旋眼壁回波的强弱，表明了热带气旋发展的程度，它的变化也反映了热带
气旋的变化。在连续的探测过程中，如眼壁回波向四周扩散，眼区扩大，或眼区隐没，
表明热带气旋中心的移动将出现异常变化。若眼壁回波突然衰减或高度降低，表明
热带气旋将要转向或消亡。
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4.3.7 疑难热带气旋路径的诊断

疑难热带气旋是路径异常的热带气旋移动轨迹与“最佳引导层”气流之间出现较
大偏差的热带气旋。这类热带气旋路径出现的几率虽小，但分析预报困难，多引起热
带气旋预报、警报的失败而导致重大灾害，必须认真对待。

4.3.7.1 黄海西折的热带气旋

当热带气旋接近西风带的中、高纬度时，绝大多数都向东北方转向。只有极少数
折向西北方入侵华东和华北地区，1970年以来这种路径出现4次，其西折的诊断条
件如下：

（1）热带气旋进入黄海后我国东北到朝鲜一带要有一势力较强的高压脊，且此脊
与西北太平洋高压连接，脊线呈西北—东南走向。这个高压位置少动，且与副热带高
压性质很接近。

（2）东北高压脊前方日本以东的北太平洋上有西风槽加深，或日本东南有冷涡中
心出现。

（3）我国大陆上空为一准静止低槽或冷涡中心。槽后疏散气流使低槽很少东移，
甚至西退。与槽前沿海的偏南气流相伴随的暖平流和负涡度平流，促使东北高压脊
得到加强。

根据统计，热带气旋西折发生在36°N附近，超过36°N以后西折的可能性就很小了。

4.3.7.2 东海西折的热带气旋

跨越22°～30°N的东海海区，夏、秋受到热带、副热带和中纬度西风带系统的影
响，所以热带气旋路径复杂，有的热带气旋已经转向东北方向或偏北方向移动，但由
于大型环流剧烈变化，可使热带气旋突然西折并在我国沿海登陆。这类热带气旋仅
出现在7月、8月、9月三个月，8月最多但也仅占3%。西折的诊断条件是：

（1）西北太平洋副高突然增强。
（2）热带气旋北面西风槽附近，出现强烈的正变高和地面正变压。
（3）西风槽南端有切断冷涡并向西南方移动，标志着热带气旋北侧已经被副高和

东北气流控制。
这类热带气旋西折点多出现在台湾至冲绳附近。

4.3.7.3 南海西行北折的热带气旋

这类热带气旋路径能导致登陆点偏东，因而对航行在东北侧海区的船舶造成威
胁。这类路径6—11月占全部西行台风的8%，其诊断条件为：

（1）由于西风带低槽或印缅槽东移，或者东风波附近，使热带气旋北侧连续出现

3hPa以上的负变压，且北面原来完整的高压带有断裂的趋势。
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（2）当热带气旋南方出现明显的加压和正变压，在700hPa和500hPa图上，这
里的偏南风增强到10～12m/s以上。卫星云图上有一片晴空区从热带气旋环流东
侧向西南伸到热带气旋以南，也是热带气旋突然北折的征兆。

（3）西行北折的南海热带气旋，北折前一、二天的平均移速要比稳定西行的慢，且
北折前两天内的减速现象比较明显，而西行热带气旋的移速几乎不变。

4.3.7.4 南海北上西折的热带气旋

从南海北上的热带气旋突然西折，给防台工作带来困难。这类热带气旋的诊断
条件为：

（1）夏季西折热带气旋
西风带低槽一般出现在105°E以西，热带气旋西折当天副高从27°～28°N加强

西伸，华南上空东风明显增大，而不西折热带气旋副高脊线从27°～28°N 南落到

25°～26°N，我国江南偏东风较强，强中心出现在华南中部地区。
（2）过渡季节西折热带气旋
过渡季节南海西折热带气旋主要受低层引导气流引导，所以基本上可取低层大

气中冷空气活动过程的特点为判断依据：
冷空气强度：在35°～50°N，90°～120°E范围内高压中心强度达1030hPa以上；

或在热带气旋进入南海后24h内，冷空气主力从热带气旋东北侧回流南下；冷空气
前锋南压至25°N附近，并在此附近连续两天有较强的降温，850hPa有12m/s左右
东北风。

热带气旋中心强度：热带气旋中心不断减弱，12h中心气压平均升高7hPa，风
速减小7m/s。

4.3.7.5 穿越副高北上的热带气旋

绝大多数台风移动路径与500hPa引导气流方向基本一致，但也有少数热带气
旋横切引导气流穿越副高北上，这也是最疑难路径之一。诊断要点是：

（1）副热带高层为冷涡
在对流层中、下层为副热带高压，而对流层高层则变为冷涡，在高层冷涡的东侧

200～300hPa上有一支很强的偏南风，热带气旋可受此气流引导北上。在卫星云图
上，涡心北侧、西北侧外围，有弧状中、高云系，在冷涡前进方向，可看到云系逐渐向前
扩展，在缺乏高层天气图时可作为参考。

（2）高空低槽南伸
当西太平洋热带气旋移近130°E时，副高东部偏北，西部偏南，成带状分布。如

果此时中国大陆上空有一偏南的西风槽，南伸到长江以南的低纬度，按一般经验，热
带气旋是很难北上的。但以后在我国东部沿海出现一个独立的副高单体，热带气旋
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穿过两环副高之间北上。

实习与练习

热带气旋过程分析

（1）目的要求
通过对一次热带气旋过程的分析，巩固和加深对有关热带气旋的相关理论的理

解，并运用这些理论指导实际热带气旋过程的分析。
（2）参考资料和实习内容

1）过程个例

1981年8月25日-1981年9月6日14号强台风（Agnes）。

2）参考资料

①1981年8月26日-9月2日GMS红外云图。

②1981年8月30日-9月2日经台风中心散度、垂直速度垂直剖面图。

③1981年8月30日08时地面、500hPa天气图。

④1981年8月31日20时850hPa天气图。

⑤1981年9月1日08时850hPa天气图。

3）天气图分析

①1981年8月31日20时地面、500hPa天气图。

②1981年8月31日08时地面、500hPa天气图。

4）热带气旋移动分析
计算1981年9月1日20时的引导气流。
（3）注意事项

1）热带气旋中心位置、强度以实况报为准，在分析前确定台风位置，作好标记。

2）注意热带辐合带的分析。

3）注意热带气旋引导气流的计算方法。

4）西太平洋副热带高压对热带气旋移动的影响。
（4）热带气旋过程分析提纲

1）8114号强台风（Agnes）概况。

2）台风过程的天气特征和水文状况。

3）台风进程和移动路径特点。

4）影响台风移动路径的主要天气系统。

5）台风移动路径分析（以转向点为节点分为转向前、转向时、转向后）。
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第5章 我国大型降水过程的分析

降水是重要的天气现象，它直接影响工农业生产和部队作训任务的完成，尤其是
连续的阴雨和降水急骤的大暴雨能造成灾害和飞行事故。

我国各地的连阴雨及暴雨是和雨带的季节变化及各地雨季起止相联系的。自春
至夏我国雨带自南向北推进过程中有三个停滞期，5月至6月雨带停滞在华南，是华南
雨季第一阶段（或称前汛期）；6月中、下旬至7月上、中旬，雨带停滞在江淮流域，是江
淮流域的梅雨期；7月中旬至8月中旬，雨带停滞于华北、东北地区，是华北、东北的雨
季；但此时华南因受热带天气系统影响又出现另一个雨带，这个雨带8月中旬抵达最北
位置（南岭附近），这是华南雨季的第二阶段（或称后汛期）；8月下旬，雨带迅速南撤，至

9月初南退至华南沿海。可以看出，在雨带进退过程中有三个突变期，两次向北的跃进
是6月10日至20日和7月10日至20日，一次南退是8月18日至9月初。

如果把雨带移至前开始跳跃的日期也包括在雨季内，则华南雨季在4月底开始，

10月中旬结束；江淮流域雨季在6月上旬开始，9月初结束（中间7—8月有一段伏旱
期）；华北、东北雨季在7月上旬开始，8月底结束。可见我国雨季开始期南方早，北方
迟，结束期北方早，南方迟。不过前述雨带变化主要指我国东部地区，华西雨季起始比
东部要迟。云南雨季有更明显的季风气候特征，5—10月是雨季，降雨量占全年90%以
上，雨日占80%以上。我国主要的连阴雨和暴雨过程，都是在各地雨季中发生的。但
是每年2—4月，从长江至华南之间常常出现连续的阴雨过程，这种阴雨天气虽雨量不
大但持续时间长且气温偏低，对南方春播育秧危害极大。9—10月主要雨带已经南移
到华南之后，长江中、下游，西南和西北的东南部也常出现连续阴雨天气。

形成降水的最基本条件有两个，即充沛的水汽和上升运动。动力辐合强迫和热
力对流是上升运动发展的两个原因。分析计算垂直运动的方法已在第2章介绍，所
以本章主要介绍水汽条件的分析方法。

5.1 水汽条件的分析

降水所需水汽主要来自三个方面，即降水区中空气本身的水汽含量、周围向降水
区的输送、下垫面和空中水汽凝结物的蒸发。



5.1.1 水汽状态分析

（1）水汽含量分析
在日常天气分析中，常用各层比湿值的大小表示水汽含量的多少，而由于水汽压

决定于露点温度，所以也可以用露点温度表示水汽含量。
有时为了了解空气的饱和程度，也常分析温度露点差（t-td），还可以计算出相

对湿度，并分析其等值线，以确定饱和区的位置。
在分析中应特别注意湿层的厚度。在本站及其附近的探空曲线中，在层结曲线

与露点曲线突然远离点以下是湿层的所在，一般来说，湿层越厚，降水量也越大。
（2）可降水量的计算
地面直到大气顶的单位截面大气柱中所含水汽总量全部凝结并降落到地面可以

产生的降水量称之为可降水量。可降水量R1 可用

R1 =∫
∞

0
ρqdz= 1

g∫
p0

0
qdp

公式右侧用梯形积分法求和。由于85%～90%的水汽集中在500hPa以下，所以积
分上限一般取至300hPa即可，可降水量表示该地区整层大气的水汽含量，一般南方
大于北方，海洋大于内陆。一个地区如果产生较大的降水，其降水量远超该地区的可
降水量。因此必须有水汽不断向该地区输送。

5.1.2 水汽水平输送的分析

一地区较大的降水，往往超过水汽原有含量的数倍，有时还发现在一次暴雨之
后，雨区上空水汽含量反而比降水前还有增大，这说明产生降水的水汽主要是从外部
流入的。因此，水汽输送的分析是降水分析中最重要的内容。

5.1.2.1 水汽水平输送的定性分析法

在天气图上（主要是850hPa和700hPa）加绘等露点线或等比湿线，根据等高线
与等比湿线的关系，分析干湿平流（图5-1-1），分析方法与冷暖平流分析方法类似。
在风速大、等比湿线（等露点线）密集且风向与等比湿线交角大的地区水汽平流也
较强。

5.1.2.2 水汽通量的计算和分析

水汽通量又称为水汽输送量，是指单位时间内流经与速度矢正交的某一单位截
面积的水汽质量。它表示水汽输送的强度和方向，包含水平和垂直通量。一般说的
水汽通量指的是水平水汽通量。

（1）定义和计算方法
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图5-1-1 湿度平流的定性分析法

单位时间内流经与水平气流方向正交的单位截面积的水汽质量称为水汽通量

Vq。其方向与风向相同。如图5-1-2所示，ABCD为与风向正交的平面，单位时间流
经该平面的空气质量为：

ρV ΔlΔz
则所含水汽质量为：

Mv =ρqV ΔlΔz

图5-1-2 水平水汽通量示意图（文宝安，1980）

在气象上常用Δp为单位，将Δz换为Δp（Δp=-ρgΔz），并取单位面积，则得到
水汽通量为：
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Vq = q
g

V

式中各特征量的单位，q取g/kg，g取 m/s2，V 取 m/s，则水汽通量的单位为：g/
（cm·hPa·s）。水汽水平通量值可视为一个标量，它与风向结合组成一个矢量场。
图5-1-3为2009年11月8日08时700hPa的水汽通量场和风场。

图5-1-3 2009年11月8日08时700hPa水汽通量和风场

为了计算水汽的垂直输送，有时还要计算水汽的垂直通量Wq ，它是指单位时间
内流经单位水平面向上输送的水汽质量，其计算公式为：

Wq = 1
gq

w

或

Wq =ρqw

式中w =dz
dt

，是z坐标系的垂直速度，垂直通量的方向规定与w 的方向相同，即向

上输送为正，向下输送为负。计算时如w以cm/s为单位，则这时g应取cm/s2 为单

位。垂直水汽通量的单位为：g/（cm2·s）。
（2）分析方法
将计算的各站（或网格点）的水汽通量值，在测站或网格点绘出风矢，表示水汽的

输送方向，并在图上绘制等通量线即得到水汽通量分布图。在水汽通量分布图上，可
以根据风向和最大水汽通量轴分析水汽输送的主要通道，还能够分析水汽辐合区，即
极大水汽通量轴前方水汽通量等值线密集区为主要的水汽辐合区。
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5.1.3 水汽源地的分析推算

从地面或海面有水汽进入大气的地区称为水汽源地。从这个意义上说，所有的
地（海）面都是水汽源地。日常分析中所说的水汽源地是指输送入降水区的水汽的主
要来源。进入我国的水汽大多来自南海、印度洋和太平洋。江南大陆上的江、河、湖
泊和水库、稻田也对降水有相当的贡献。由于饱和水汽压是随气温的升高呈指数增
加，所以，不同海温和气温的海洋其水汽含量有很大的差别。但由于蒸发量观测误差
较大，而根据水汽的连续方程：

∂q
∂t+

Δ

·Vq+ ∂∂pω
-q+ ∂∂pω′q′=--m （5-1-1）

和

-Q2 =--m- ∂∂pω′q′

式中Q2 表示视水汽汇，m为凝结量，“—”表示大尺度平均量，“́”表示次网格的扰动
量。上式对p进行积分

1
g∫

0

p0
Q2dp=M+1

g∫
0

p0
dω′q′（ ）=M-E （5-1-2）

则可得到水汽源的诊断式。其中，M 为气柱的总凝结量，E为地面蒸发量。Q2可由：

Q2 =- ∂q
∂t+

Δ

·Vq+ ∂∂pωq（ ）
计算。由于对Q2的计算精度也不足以准确推算出水汽来源，目前主要还是通过水汽
的输送通道定性地估计水汽的源地。

5.1.4 水汽通量散度的计算

水汽通量可以了解降水过程的水汽来源，但无法判断降水量的大小以及降水的
位置。而水汽通量散度则与降水位置和强度关系密切。由于对气柱的水汽垂直通量

整层积分为零，对短期预报来说，水汽源地的贡献也可以忽略，在持久的降水区∂q
∂t≈

0。故从（5-1-1）式可见，水汽凝结量主要来自水汽通量散度的贡献。在气压坐标中，
水汽通量散度的表达式为：

1
g

Δ

·Vq

展开，并略去“—”号，则：   
1
g

Δ

·Vq= ∂
∂x

1
g
uq（ ）+∂∂y 1

g
vq（ ） （5-1-3）

由（5-1-3）式可见，水汽通量散度的计算方法与散度的计算方法基本相同，只需
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将水汽通量分解为东、西方向和南、北方向的通量，即可求得水汽通量散度。注意这

时 1
g
uq和 1

g
vq的正负号和u、v的相同。当水汽通量散度为正时，表示有水汽流

失，反之，有水汽积聚。水汽通量散度的单位为：g/（cm2·hPa·s）。

5.1.5 水汽收支的计算

为诊断某地降水的水汽的来源，常选取包围降水区的空气块，计算其水汽的收
支，其步骤是：

（1）选取计算区域
选取的计算区域一般要把降水区完全包括进去，这样使用的降水区四周的资料

就不受暴雨区中小尺度扰动的影响。计算区分两种：一种是直接使用降水区周围测
点围成多边形；另一种是根据计算网格取为正方形或长方形。前一种方法计算可靠，
后一种方法简便。

（2）计算

1）通量积分法
这种方法一般在任意多边形面积上使用。设在某一层等压面上水汽水平收支为

Ih，则计算公式可表示为：

Ih = 1
g∮

s

Vhqds （5-1-4）

式中Vh 为垂直于计算边界向内法线的水平风分量，s为计算边界，如计算边界为多
边形ABCDEF，则上式可写为：

Ih = 1
g∫

B

A
Vhqds+∫

C

B
Vhqds+∫

D

C
Vhqds+∫

E

D
Vhqds+∫

F

E
Vhqds[ ]

计算时Vh取积分上下限的平均值，s以cm为单位。将计算结果作垂直积分，即
得到整个气柱的水汽收支I：

I=∫
ps

pt
Ihdp （5-1-5）

计算时积分上限取至300hPa即可，计算结果单位为g/s。

2）通量散度积分法
在方形或长方形计算区中各网格点上通量散度为已知时，则可用通量散度计算

包围面积的水汽水平收支。

Ih = -1
g

Δ

·Vq σ·σ （5-1-6）

式中σ为计算面积，“ ”表示计算面积上所有网格点的平均。在计算时，边界上的格
点与中央部分的格点值，由于所代表面积不同要有不同的权重。根据Ih 值作垂直积
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分同样可求得整个气柱的水汽收支。
（3）水汽收支的分析
根据前述计算，分析如下几个方面：

1）水汽净收支量及其与实际降水量的对比；

2）从各个方面来的收支差异，确定水汽的主要来向，横向辐合量与纵向辐合量的
比较；

3）分析不同层次水汽辐合量的大小。

5.1.6 降水量的计算

在单位时间内，单位面积的某一气层的凝结水汽量m，就是该气层内上升空气
饱和比湿qs的减少量，而整个大气柱中水汽凝结量若全部下降，就是单位时间内的
降水量R：

R= 1
g∫

1000

0
mdp

其中

m =-dqs

dt
不考虑湍流扩散的影响，并依据凝结函数F（2.3节）表达式：

dqs

dt =Fω

得到：

R=-1
g∫

1000

0
Fωdp （5-1-7）

在计算时一般规定，当相对湿度≥90%时作为饱和，即以T求取qs，若相对湿度

＜90%，由Td 求取qs。也可使用以下近似公式求取降水量：

R= Fω（ ）850+4Fω（ ）700+ Fω（ ）500[ ]× -18（ ）
其中F单位取10-2g/（kg·hPa），ω取hPa/s，得到R为mm/h。

5.2 我国主要的连阴雨过程

5.2.1 江南春季低温阴雨过程分析

每年2—4月份，我国长江以南各省往往出现连阴雨天气。这种连阴雨过程中日
照少、气温低，对春播危害极大。
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5.2.1.1 连阴雨发生的基本过程

春季，暖湿空气开始活跃，但冷空气仍能在东亚大槽引导之下侵入江南。在一次
强冷空气主力东移入海之后，在江南近地层遗留一个冷空气垫。这时，南支槽开始活
跃。孟加拉湾分裂东移的短波槽前的暖湿空气在冷空气垫之上滑升形成范围宽广的
层状云系，便形成一次连阴雨过程。如果这种环流形势稳定，即北方不断有小股冷空
气补充，使江南低层冷空气垫不致于破坏，而孟加拉湾动力低槽所分裂的南支小槽东
移过程中也得不到发展，也就是主槽在高原南部稳定少动，那么便有一个个东移小槽
滑行在冷空气垫上，由数个前述过程组成一个连阴雨过程。

5.2.1.2 连阴雨过程的诊断条件

（1）连阴雨形成的诊断条件
形成低温阴雨过程需要一个相对稳定的环流背景，其基本要点是：

1）欧亚中高纬环流为平直西风环流；

2）西风遇高原后500hPa以下分为南北两支，北支有动力性高压脊，南支孟加拉
湾有动力性低压槽，形成南北支急流上槽脊反位相的分布；

3）地面华南有稳定的准静止锋，700hPa有江淮切变线，在华南准静止锋与

700hPa切变线之间是连阴雨区。
根据经验，乌拉尔山有阻塞高压或欧亚中高纬度有行星尺度冷涡两种稳定的大

型环流满足以上条件。
（2）连阴雨结束的诊断条件
稳定环流的破坏即是连阴雨的结束，其基本要点是：

1）当东亚大陆又一次新的较强冷空气南下时，南支西风小槽与北支槽合并，东亚
大槽重建，整个江南上空由偏西风转为偏北风；

2）在地面图上华南准静止锋转变为冷锋南移，在这之间往往伴有北方冷锋补充
和气旋发展入海的过程。

5.2.2 长江流域初夏的梅雨

梅雨是江淮流域最稳定持久的阴雨过程，平均每年持续20d，最长达60d。梅雨
期间，温度高、湿度大、降水量大，常伴有暴雨。有时可占年平均雨量的一半。

5.2.2.1 梅雨形成的基本过程

出现梅雨的基本过程是：
（1）在500hPa上，副热带高压脊稳定在20°～25°N之间，中高纬度是稳定的阻

塞形势，一种情况是乌拉尔山附近和雅库次克各有一个阻塞高压，两脊之间为一稳定
的大槽。在这种形势下，东亚地区35°～50°N之间是比较平直的西风急流，从大槽中
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分裂的冷空气随西风小槽东移，到达江淮流域后，与西太平洋高压脊西端的偏南气流
相遇，形成降水过程。可见在江淮流域维持持续性降水的基本条件是稳定的西太平
洋高压脊和35°～50°N之间的稳定平直西风。除了上述中高纬度有两个阻塞高压的
形势外，还有所谓单阻和三阻形势，它们与双阻型的差别仅仅在于冷空气来源和路径
略有差异。而且在同一年的梅雨过程中，前述的三种典型形势也常常是相互转换的。

副热带太平洋高压是一个行星尺度的环流系统，高压脊线随季节作南北移动，它
在一定程度上反映暖空气的势力和强度，决定了冷暖空气交绥区所在的纬度。梅雨
期间110°～120°E之间的500hPa脊线平均位于20°～25°N之间，降水区则位于脊线
以北5～8纬距。根据研究，西太平洋高压伸向华南的高压脊，处于由梅雨区上升的
季风环流的补偿下沉支中，因而可以推断，它应是江淮梅雨的反馈产物。

副热带高压脊所在纬度，决定了西风急流及冷、暖空气交汇所在地区，西风带系
统决定了这种过程的稳定性，这就是500hPa形势的基本特征。

（2）在850hPa上，梅雨期对流层低层流场的基本特征是：江淮流域有东西向的
流场切变线，切变线以北是东移冷空气中一连串入海反气旋。西南季风从孟加拉湾
越过中南半岛进入江淮地区切变线南部。可见在低层是热带季风穿过中层西太平洋
高压脊下方直接进入江淮流域与西风带冷空气交汇。当孟加拉湾有风暴发展西移，
风暴南部有西南低空急流进入南海，受低层近于南北向高压脊阻挡折向北上，这时在
梅雨区南部，有一支低空急流，这种形势常对应梅雨的暴雨期。

（3）在200hPa上，在青藏高原南部是南亚高压中心，从高压中心东伸的高压脊
刚好与暴雨带吻合，副热带西风急流约在雨带以北5～10纬距，在雨带以南是一致的
东北气流，构成一个理想的辐散场。

在上述环流配置下，来自索马里的西南季风穿过中南半岛进入南海后折向北上
与停滞在江淮流域西风带冷空气相遇，形成大范围的不稳定降水和释放对流潜热，上
升气流进入高层后通过前述的辐散机制部分散失在西风带中，大部分变成高层的季
风反环流进入低纬和南半球，构成闭合的季风环流圈。

5.2.2.2 梅雨过程的诊断条件

（1）中、高纬要有稳定的环流形势。一般需要有阻塞高压，但有时没有阻高也能
维持较长时段的平直西风而导致梅雨。

（2）500hPa副高脊稳定在20°～25°N之间。
（3）高原南支西风消失，印度季风爆发。

5.2.2.3 梅雨暴雨的诊断条件

（1）低层西南季风与副热带西风在我国东部大陆汇合。有时在入梅前，从西太平
洋至印度孟加拉湾有一东、西向的ITCZ（信风型或季风型），这是南海台风生成活动
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的第一高峰期。当孟加拉湾有风暴发展西移，而南海有台风转向东北进入日本南部
太平洋时，ITCZ以南的季风便脱离限制而与西风带的西南气流打通，这通常是印度
季风中断但同时是季风向我国爆发的过程。有的年份虽然上述过程不那么典型，但
至少需要在我国南海对流层下层有偏东气流减弱过程。

（2）印度季风中断，印度主要雨带移向雅鲁藏布江—布拉马著特拉河谷（以下简
称雅—布河谷），相应地对流层上层的南亚高压中心移向青藏高原的南坡，其东伸脊
刚好位于梅雨带上空，这便构成了梅雨降水的外流通道，以及起正反馈作用的季风环
流圈，否则是不能在江淮形成稳定而持久的暴雨的。

（3）在对流层中层，在入梅前西太平洋高压脊一般先有一个东退过程，以利于西
南季风的北上。而以后的进退往往是和梅雨强弱同步的，虽然它对梅雨降水的水汽
流入起限制作用，但毕竟不是主导的。

5.2.2.4 梅雨期短过程诊断条件

梅雨是一个长期的天气过程，实际上并不是在所有时间都是连绵不断的阴雨，而
是由若干个短期天气过程所组成。对一个固定地区来说，在梅雨季节中可有1—2d
的中断期。因此，在梅雨期间的业务预报还要考虑具体的短期过程变化。

梅雨是西风带冷空气与西南季风在江淮流域对峙的产物，两者势力的消长会影
响雨带位置和强度，具体过程有如下两种：

（1）冷空气势力增强，雨带暂时南移。梅雨切变线以北的冷空气是依靠西风带小
波动所携带的冷空气的不断补充来维持的，每一次补充过程，都将使冷空气势力有暂
时增强，雨带随之南移，冷空气势力愈强，雨带南移越多，待冷空气主力入海之后，雨
带才又恢复到平均位置。

（2）冷暖空气性质对比减弱，由于没有新的冷空气补充，或来自印度洋上的西南
季风被截断，梅雨降水带便逐渐减弱以致消失，直待有新的冷暖气流补充才会再度
增强。

5.2.2.5 梅雨结束过程的诊断条件

梅雨结束伴随着行星风带一次北跳过程。副热带西风急流从35°N北跳到40°N，
西太平洋高压脊则由20°N北跳至25°N以北。这种北跳大体有两种具体过程：

（1）高纬的阻塞形势崩溃，一次长波槽东移使雨带南移，当长波槽入海，槽后高压
脊与西太平洋高压合并而北跳，从此江淮流域进入盛夏。应当注意，这最后一次合并
的槽后高压（脊），可能是由伊朗副热带高压分裂块越过帕米尔高原从河西走廊东
移的。

（2）由于高纬阻塞形势的破坏，梅雨切变线以北的冷空气逐渐变性，切变线消失，冷高
压逐渐变性增厚，与其南侧的西太平洋高压合并北跳，雨带北移，江淮流域进入盛夏。
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5.2.3 盛夏华北和东北地区的降水分析

到了盛夏，随着江淮流域梅雨的结束，雨带北移到华北、东北和西北地区的东部，
因此，盛夏是这些地区降水最频繁的时期。这个时期，不但降水日数多，而且降水量
和降水强度大，常达大雨、暴雨程度，降水性质多为雷阵雨。有时也有稳定性降水，但
次数不多，也不像江淮流域那样出现阴雨连绵，数日见不到太阳的现象。一般3～5d
有一次降水过程，每一次降水约为1～3d，也有时出现持续5d以上的连阴雨。如

1969年7月哈尔滨一带就出现了18d的连阴雨，总雨量达200mm。

5.2.3.1 华北和东北出现连阴雨的诊断条件

连续阴雨主要出现在以下两种环流条件下：
（1）纬向型

图5-2-1 北方盛夏纬向型阴雨示意图

该型500hPa如图5-2-1所示，副热带高压脊线在30°N附近，呈东、西走向，长江
中、下游及青藏高原为副热带高压控制；在贝加尔湖以北有阻塞高压；45°～55°N为
低压带，低压带南面（35°～45°N）的西风带比较平直，呈纬向型。在平直的西风带上，
许多小槽自巴尔喀什湖经我国新疆，河套东移，影响西北、华北和东北地区。与此相
应，在700hPa或850hPa图上，也有低压槽或低涡自西北、西南地区沿副热带高压
脊北侧向东或东北方向移动。地面图上，从蒙古到我国东北地区为一个大低压带，不
断有小股冷空气自新疆经甘肃、河套东移，并与东南方的副热带高压脊北侧的西南暖
湿气流交绥，在近地面层形成锋区。这时，锋区往往移速很慢，甚至呈准静止状态，形
成连阴雨天气。每当空中小槽、低涡沿地面冷锋上空东移时，辐合上升条件更好，降
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水加大。但是，一般来说，本型的阴雨天气不及经向型强烈。
（2）经向型
该型和纬向型不同之点就是副热带高压偏北（图5-2-2），日本海附近出现一个高

压脊或高压中心，这个脊（或中心）常常是由东北地区入海的高压与西太平洋高压脊
合并而成，或与雅库次克的阻塞高压打通。因此，脊线常呈南—北或东北—西南向，
对西来的系统有阻挡作用。每当巴尔喀什湖以西的大槽分裂出短波槽东移，并移至
河套以东时，受这个高压的阻挡，移速缓慢，近于停滞，常在河套附近构成一个稳定的
深槽，槽前为西南气流，槽后为西北气流，经向环流明显。这时，在地面图上，位于槽
前的河套地区，可以看到气旋波发生、发展，但受日本海高压的阻挡，东移也很慢，于
是和高空槽前强烈的暖湿气流相配合，造成连续阴雨天气。若高空槽位置偏西，连阴
雨首先在两北地区东部和华北地区出现，然后逐渐移至东北地区；如高空槽位置偏
东，连阴雨就在华北地区东部和东北地区发生。当700hPa图上有西南涡、西北涡或
正在填塞的台风配合时，辐合上升作用更强，降水量更大，容易造成水灾。

图5-2-2 北方盛夏经向型阴雨示意图

以上两种环流构成的关键是较高的纬度上（华北至东北）出现稳定的阻塞形势，
它可以是副热带高压的一个单体，或者是叠加在副热带高压脊上的一个暖性高压脊。
阻塞形势的建立和破坏标志着连续阴雨的建立和破坏。

5.2.3.2 华北暴雨的诊断条件

华北暴雨发生在前述之经向型环流形势下，满足如下几点，华北可有暴雨出现：

（1）有西南低空急流，从华西一直伸展到华北。
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（2）850hPa或700hPa上有自西向东或自西南向东北移动的低槽、西北涡、西南
涡；或有西行的台风被西风带系统阻滞在华北少动。

（3）在卫星云图上有热带云团经华西进入华北，或从太平洋绕过副热带高压进入
华北。

5.2.4 我国秋季连阴雨过程的分析

秋季，当副热带高压脊开始从最北位置南退，西风带南移，华北雨带同时南退。
在一定环流配置下，也会在长江中下游、西南地区、西北地区东南部出现持久的阴雨
天气。

5.2.4.1 秋季连阴雨环流的诊断条件

500hPa环流可以概括如图5-2-3的形势：

图5-2-3 秋季连阴雨500hPa环流示意图
（图中矢线为冷暖空气路径）

（1）高纬欧亚多呈大槽大脊，通常在欧洲或乌拉尔山有阻塞性高压脊，在其东面
为大槽所在，在中纬度（35°～50°N）亚洲上空比较平直，多为小槽小脊传播。

（2）在小槽向东传播过程中，带动小股冷空气从西北地区经河西走廊南下至四川
盆地，从华西至华南常有准静止锋形成。

（3）副热带高压脊稳定于20°～25°N附近。

5.2.4.2 长江中、下游出现连阴雨的诊断条件

（1）长江中、下游连阴雨多出现在东南沿海有台风活动时。在前述环流形势下，
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遇有较强的冷空气南下时，由于副热带高压受其南侧台风的阻挡而稳定少动。
（2）850hPa上西风槽顺转为切变线停滞于江淮流域，冷锋在江南趋于静止。

5.2.4.3 西南地区连阴雨的诊断条件

（1）西风带南移，高原南支西风出现明显的动力性低槽，这时西太平洋副热带高
压脊588线西脊点到达四川一带。

（2）偏东路冷空气取回流路径，昆明准静止锋稳定在四川、云南一带，每一次南支
小槽东移，都能出现一次阴雨过程，数个过程可持续一个月之久。

5.2.4.4 西北地区东南部的连阴雨诊断条件

（1）在这个季节中，副热带高压脊偏北（30°N）偏西（西脊点在110°E以西），中心
停留在闽浙一带，副热带西风急流稳定在40°～50°N之间。

（2）当西风带上有小槽东移，槽后冷空气与副热带高压脊西部的暖湿空气在西北
地区的东南部相遇，形成阴雨天气。只要这种形势稳定，阴雨便能持续下去。

5.3 持续性暴雨的分析

暴雨是指降雨强度和降水量很大的雨，是一种常见的灾害性天气。我国台湾省
新寮于1967年10月17日一次暴雨24h降水量达1672mm，这是我国有雨量记录
以来的极大值。有时候在几天或更长时间内出现多次暴雨，例如1975年8月5—7
日河南的台风暴雨是由3d的连续暴雨组成的。1954年长江中下游的洪水是由8场
暴雨组成的。中国气象部门规定，24h降水量≥50mm为暴雨，≥100mm为大暴
雨，250mm以上为特大暴雨。由于我国幅员辽阔，南方和北方，沿海与内陆降水强
度差异甚大，全国不能有硬性规定统一的暴雨标准。一般说来，虽然降水强度大（如
一分钟数十毫米），但降水时间短，总降水量不大，且降水面积也较小时，并不能造成
明显的灾害。而那些降水强度虽然不十分大，但持续时间长而降水面积大的容易造
成大范围灾害。我国持续性大暴雨出现在华南的前汛期，江淮的梅雨期，华北、东北
和西南地区盛夏期。

5.3.1 持续性暴雨发生的诊断方法

5.3.1.1 强大稳定的水汽输送带

发生暴雨需要有比一般降水更充沛的水汽供应。但中纬度夏季，含水量较多的
一块积雨云中全部水汽降落至地面也只相当于10～20mm降水量，这说明供给暴雨
的水汽几乎全部来自外界的水汽输送。造成我国暴雨以上的气团，一般来自太平洋、
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南海或印度洋上的热带气团或赤道气团。存在一条强大而稳定的水汽输送带是出现
大范围的持续性暴雨的必要条件。水汽输送和水汽通道的分析方法已在5.1节介
绍，这里不再重述。

5.3.1.2 持续的强上升运动以及对流不稳定能的再生

假定在饱和气柱中空气有上升运动，并且凝结的水汽全部降落成雨，则在Δt时
间单位面积上的降水量可表示成：

R=-1
g∫

t+Δt

t∫
p0

0
Fωdpdt

其中F是凝结函数，对暴雨来说ω的大小是一个关键。
大气中的上升运动可以由多种因素引起，大体可分为以下四类：
（1）大尺度天气系统的上升运动，上升速度量级为100cm/s，由这种上升运动引

起的降水约为100～101 mm/d，因此只依靠大尺度中的上升运动不能引起暴雨。
（2）中尺度系统中的上升运动，上升速度量级为101cm/s，相应的降水量级为

101 mm/h。
（3）小尺度系统中的上升运动，上升速度量级为102cm/s，极端情况下积雨云中

上升速度可达40m/s。所造成降水量的量级一般为102 mm/h。
（4）由地形引起的上升运动，视地形坡度而定。
在这四类上升运动中，同暴雨直接有关系的是中、小尺度上升运动和地形性上升

运动。然而，大尺度上升运动提供了中小尺度上升运动发生发展的环境条件。
中小尺度的上升运动直接与不稳定能量的释放相联系。但强对流总是导致层结

的湿中性化，抑制对流的持续和发展。要使暴雨持久，就要求在暴雨区有位势不稳定
层结的不断重建机制。位势不稳定层结重建的型式是多种多样的，对暴雨来说，低空
的异常暖湿空气的流入是最重要的，对流层中上层干冷空气进入并不十分重要，一般
是弱冷平流较为有利，而强冷平流并不有利。而天气尺度低空急流的左前方，一方面
引起向暴雨区水汽输送和辐合，一方面低层暖湿输送促进不稳定能的再生。分析位
势不稳定能重建的方法有：

（1）定性分析方法
低空急流的存在和加强是位势不稳定重建的最重要的条件。一般常在850hPa

或700hPa上分析等风速线以了解低空急流的活动。在分析中要着重考虑以下几个
方面：

1）低空急流的尺度和成因
低空急流的尺度差别很大，有的低空急流是暴雨反馈引起的，它随着暴雨的消失

而消失，虽然它也能正反馈地对暴雨持续有贡献，但比较起来，来自低纬海洋的大尺
度低空急流的作用就要大得多。因此一定要注意低空急流轴的连续变化、尺度大小
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和形成原因。

2）低空急流的垂直结构
低空急流的结构有两类，第一类风速随高度增强；第二类风速随高度迅速减小，

500hPa以上就由西南风转变为偏东风。只有第二类的低空急流对位势不稳定重建
的贡献最大。因为只有低空对暖湿空气输送超过高空才会造成位势不稳定的重建。

（2）位势不稳定变化的诊断分析
一般用相当位温θe随高度的变化表示位势稳定度，即：

-δθe

δp

＜
=
＞

0 

不稳定

中性

稳定

在我国，常用假相当位温θse代表θe。用σe表示位势稳定度，即σe =-∂θse

∂p
，根据θse

在湿绝热过程中的守恒性，即：

dθse

dt =∂θse

∂t +V·

Δ

θse +ω∂θse

∂p =0

考虑不可压缩条件得：

∂θse

∂t =-
Δ

·θseV-∂θseω
∂p

用此式对p求导，并利用θse 和位温、比湿的近似关系：

θse ≈θ+1
cp
q

略去对p的二次微商项得：

∂σe

∂t =-Vn·

Δ

-∂θ∂p（ ）+∂V∂p·

Δ

θ+1
cp

∂
∂p

Δ

·qV（ ）+ ∂θ
∂p+2σe（ ） Δ

·V

（5-3-1）

由式（5-3-1）可见，影响位势稳定度倾向 ∂σe

∂t（ ）的有如下各项：

1）-V·

Δ

-∂θ∂p（ ），它是干静力稳定度平流对位势稳定度变化的贡献。

2）∂V
∂p

·

Δ

θ，它是热成风平流输送对位势稳定度的贡献，写成标量形式是：

∂u
∂p
∂θ
∂x+∂v∂p

∂θ
∂y

这一项表示由于风随高度变化使上下层冷暖平流强度不同而引起的稳定度变

化。例如在∂θ
∂x＞

0地区，如果∂u
∂p＞

0（西风随高度减小），则∂σe

∂t＞
0，即冷平流随高
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度减小，则位势稳定度增大。

3）1
cp

∂
∂p

Δ

·qV（ ），它是由水汽通量散度随高度的变化，造成湿度随高度分布的

变化，从而引起稳定度的变化。

4） ∂θ
∂p+2σe（ ） Δ

·V，是位势稳定度的散度对位势稳定度倾向的贡献。

上式各项水平差分一般用中央差分，垂直差分多用后差分计算。式中u，v用实
际风，也可用地转风替代。

5.3.2 持续性降雨暴雨发生的基本条件

持续性暴雨发生的基本条件，受一定的环流背景制约。发生于我国的持续性暴
雨，可归纳为两种形式：

5.3.2.1 纬向型

如图5-3-1（a）所示，梅雨期暴雨多在这种流型下发生。其特点是中高纬为阻塞
形势，在这种形势下从西北的冷槽中不断有小槽东移到达江淮地区顺转为切变线，切
变线南侧是来自孟加拉湾的暖湿气流，其对流层低层多是一支大尺度的低空西南急
流（季风）。在对流层上层，35°～40°N之间是副热带急流，而青藏高原东南部平均是
南亚高压中心。低空的辐合上升气流一部分随副热带急流向东北方向辐散，另一部
分沿南亚高压东伸脊进入热带东风向低纬下沉，构成季风补偿环流圈。在这种形势
下，低层高湿气流不断使位势不稳定再生，上升到高层的气流有通畅的外流通道，促
使低层急流加强，只要湿空气来源不断，便能形成较长久的正反馈，形成持续性暴雨。

华南前汛期的持续性暴雨的形式与之相似，只是整个风系位置偏南，副热带高压
脊位于14°N附近，南亚高压中心位于中南半岛，其东伸脊也约在15°N一线。

5.3.2.2 经向型

如图5-3-1（b），夏季华北至东北的暴雨多发生在这种形势下，高纬也是明显的阻
塞型，西太平洋副热带高压脊明显偏北（40°N），但在日本海有副热带高压的分裂块，
高空副热带西风急流在45°N以北，在此形势下，从我国东北伸向西南地区的冷槽被
副热带高压阻滞少动，从川西发生的西南涡常沿槽线（切变线）连续移向华北和东北，
从西太平洋及孟加拉湾和南海低空来的热带暖湿空气与槽后的冷空气在华北交汇，
形成持续性暴雨，这种形势低空湿空气有两个入流通道。而高空则有三个外流通道，
即经副热带高空急流向我国东北流出，向日本附近太平洋中部槽流出，以及南亚高压
东伸脊前向南流出，1975年8月河南的特大暴雨就属于这种环流，只不过西太平洋
的台风深入到河南境内代替了西南涡的位置。

根据前述两种持续性暴雨环流型，可以将持续性大暴雨出现应考虑的几个基本
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图5-3-1 持续性大暴雨环流型示意图

（图中带点箭头为低空暖湿急流，斜线箭头为冷平流，阴影区为暴雨区）

环流条件归纳如下：
（1）阻塞的行星尺度环流。
（2）有西南或东南季风伴随低空急流的入流通道。
（3）天气尺度系统的减速、阻滞、打转、强烈发展、系统叠加、反复发生。
（4）高层的外流通道，特别是高空急流的配置。在高低空急流相互接近和交叉

区，是最有利的暴雨持续发生区。

实习与练习

暴雨分析

（1）目的要求
掌握暴雨形成的基本条件、分析方法，了解暴雨的形成过程。
（2）内容和资料（任选一个过程）

①北方暴雨：分析地面图2张，850hPa、700hPa图各1张，作暴雨发生预报及过
程小结。参考图：天气图6幅，其他图8幅。

②梅雨暴雨：分析地面图和700hPa图各2张，作暴雨发生预报及过程小结，参
考图：天气图4幅，其他图20幅。

（3）诊断分析与图表制作
利用给定模式输出的风、比湿格点资料，分析700hPa水汽通量和水汽通量散

度，并用气象分析绘图软件绘出图形。
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梅雨暴雨过程分析小结参考提纲

（综合使用天气图、卫星云图、雷达资料、地面资料、再分析资料）

一、过程概述
（1）梅雨发生的时间、地区、雨量特点。
（2）梅雨暴雨情况。
二、大尺度形势分析
（1）地面形势

1）梅雨锋动态、天气分布分析。

2）地面风场、气压场、温度场分析。
（2）500hPa形势

1）中高纬度环流形势，槽脊分布及其变化。

2）阻塞高压演变分析。

3）西太平洋副热带高压范围、位置、强度分析。

4）冷空气活动分析。
（3）700、850hPa形势

1）700、850hPa直接影响系统（西南涡、江淮切变线、中尺度低涡）的生成、移动
分析。

2）低空急流分析。

3）暖空气活动分析。
（4）200hPa形势

1）南亚高压的动态形势分析。

2）高空急流分析
三、梅雨形成机制分析
（1）涡度及涡度平流

1）梅雨锋上空500、700、850hPa涡度分析。

2）梅雨锋上空500、700、850hPa涡度平流分析。
（2）温度及温度平流

1）梅雨锋上空500、700、850hPa温度分析。

2）梅雨锋上空500、700、850hPa温度平流分析。
（3）散度、垂直速度、垂直环流

1）梅雨锋上空200、700、850hPa散度分析。

2）500hPa垂直速度分析。

3）通过暴雨中心附近的垂直剖面的散度、垂直速度分析。
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4）通过暴雨中心附近的经向、纬向垂直剖面的垂直环流分析。
（4）假相当位温

1）500、700、850hPa假相当位温及其演变分析。

2）通过暴雨中心附近的垂直剖面的假相当位温分析。
四、小结（讨论）
（1）本次梅雨发生过程模式（高低空大尺度形势、天气系统的配置）。
（2）暴雨发生机制讨论（高低空的直接影响天气系统，如南亚高压、副热带高压、

江淮切变线、中尺度低涡等的作用；高、低空急流的作用；散度、涡度高低空配置的作
用；假相当位温分布特点及其和暴雨的联系）。
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第6章 高原天气分析

青藏高原地处26°～40°N，70°～104°E，面积约二百多万平方千米，海拔高度平均

4000～5000m。在这样的高原上，山峦重叠，地形复杂，气象要素受局地因素影响很
大。因此，需要有一套适合高原的天气分析方法。我国的气象学家们对高原天气分
析方法做过许多的研究和实验，提出了一些可行有效的分析方法。本章着重介绍高
原地区常用的一些分析方法和高原主要天气系统的分析方法。

6.1 高原天气图分析方法

6.1.1 高原地面图分析

在高原上，地面图分析最困难的问题就是气压场。如果按地面气压分析，各测站

间海拔高度差别很大，互相间没有可比性，若订正到海平面，不免有许多假定条件，很
难表达大气当时的真实情况，分析的海平面气压场纯属虚构。为此，实际分析中，一
般不采用直接分析气压场来揭示高原上气压系统的活动。

6.1.1.1 地面24h变压（Δp24）分析

在地面天气图上分析24h等变压线，确定24h变压分布是目前高原台站常用

的方法之一。

24h变压能间接地反映高原气压系统的活动。一般情况下，负变压区位于高压
后部和低压的前部，正变压位于高压的前部和低压的后部。冷锋后有明显的正变压，
暖锋前为负变压区，变压零线大体落于锋后附近。副冷锋常表现为明显的正变压梯

度。为了具体地了解气压系统的活动，常常把地面上分析的Δp24同靠近高原地面的

等压面图对照进行分析。根据上下层等压面局地变化关系式：

∂Hp

∂t =
∂Hps

∂t +
∂Hp

ps

∂t
可导出等压面局地变化与地面变压的关系。依静力学原理，公式右侧两项分

别为：



∂Hps

∂t = 1
9.8

1
ρs

∂ps

∂t = R
9.8

Ts

Ps

∂ps

∂t
∂Hp

ps

∂t = R
9.8ln

ps

p（ ）∂Tm

∂t
则

∂ps

∂t =9.8
R

ps

Ts

∂Hp

∂t -ps

Ts
lnps

p（ ）∂Tm

∂t
式中下标s代表地面，下标m 表示地面至某等压面气层的平均值。从式中可看出，
地面气压局地变化与两项因子有关：一项是该地上空p等压面位势高度的局地变
化，一项是p等压面至地面气层之间平均温度的局地变化。对于距地面较近的等压
面，p≈ps ，式中第二项可以忽略。这时地面上的变压与p等压面上的变高成正比。
在高原上500hPa与地面相接近，500hPa上的24小时变高ΔH24能粗略地反映地面

上的ΔP24。因此，用500hPaΔH24配合地面ΔP24，能定性地分析近地面天气系统的
移动和发展。图6-1-1是一次ΔP24与500hPa槽脊关系实例。图上500hPa槽前为

-ΔP24区，槽后为+ΔP24区，零线稍落后于槽线。由于每天至少可分析4次定时报
告的ΔP24，这样，就可连续追踪500hPa上系统的移动和发展，并近似代表地面气压
系统的发展。

图6-1-1 500hPa槽脊与ΔP24关系实例

图中实线为500hPa等高线（单位：dagpm），粗线为槽线，虚线为地面ΔP24等值线

高原边缘的柴达木盆地、河西走廊、云贵高原等地区，由于海拔高度低，地面

Δp24就不能完全与500hPa上系统相关联，这时，或者将地面Δp24与该地地面相近的

等压面联系进行分析，或者进一步区别上式两项因子分别进行分析。实际上这些地
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区都是根据经验加以处理的，这里不再赘述。
地面Δp24毕竟是一种局地变压分布，并不直接表示气压系统，而且和地面风场

也没有固定关系。根据：

Δp24 ≈∂ps

∂t =dps

dt -V·

Δ

ps

由上式可知，在系统强度不变（dps

dt =0）时，Δp24才能准确地反映气压系统的移

动。当系统静止（-V·

Δ

ps =0）时，才能准确地反映强度变化。当两项因子引起的
变压具有同一符号时，可以大体反映系统的移动和发展。若两者符号相反，Δp24就完

全失去了作用。另外，对于强度相同而时间尺度不同的系统，Δp24也会有很大的差

别。特别是时间尺度短于24h的系统，用Δp24根本就无法分析出来。

6.1.1.2 地面压、温、湿距平分析

地面压、温、湿距平是指气压、气温和湿度对于长期气候平均的差值。距平图的
作法是先求出各站气象要素的历史平均，然后计算每天定时观测的记录与相应要素
历史平均的差值，分析压、温、湿的等距平线，即得到距平图。

在距平图上分析气压距平线，可以确定高、低压系统。其风场与高低压系统之间
基本上适合风压定律，但交角较大，一般在45°～90°之间。

距平场消除了高原地区较大的要素日变化对天气系统的影响，其缺点是尚未解
决与高原以外的海平面气压场的衔接问题。另外，海拔高度差异的影响不能完全消
除，绘制起来也较麻烦，因此未能推广使用。

6.1.1.3 地面“气象要素势”分析

地面“气象要素势”的具体作法是：首先把各站历史上气压、气温资料，从小到大
排列起来，并分成数目相同的等级。例如从+9到-9分为18个等级。然后将各站
的各时气温、气压值化成“级别”，比较和分析要素“级”的分布。在气象要素势场图
上，许多等压面图分析的规则仍能应用。例如高压有反气旋性环流，低压有气旋性环
流，气压势梯度大，风速也大（尚无定量关系），锋面通过低压势区气旋性曲率最大处
等。这种方法在甘肃省酒泉地区试用，收到一定效果。

6.1.1.4 用600hPa图代替地面图

由于高原主体平均海拔在4000m左右，所以，可用600hPa等压面图代替地面
图。600hPa不是标准等压面，不能及时得到定时的高空气象报告，通常用静力学
方程：

dz=-RT
g

dlnp

积分：
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∫
H600

Hs

dz=-∫
p600

ps

RT
g

dlnp

得：

H600 = Hs+R
g
Tmlnps

600
（6-1-1）

计算600hPa等压面高度。其中H600表示600hPa位势高度，Hs为测站海拔高

度，Tm 为气层平均温度，ps为地面气压。只要知道测站海拔高度和当时观测的地面
气压ps和气温Ts（可换算得Tm）就可制成表格，以备查算。把600hPa的高度和

4000～4500m的测风记录填在一张图上，即可绘出600hPa等压面图。从兰州高原
大气所试用情况看，它比Δp24更能直观地反映高原地面天气形势。主要缺点是600
hPa受日变化的影响较大，有时这种日变化甚至超过系统本身的强度。所以，有时

600hPa上系统的移动规律还不如500hPa明显。

6.1.1.5 保风投影法

前面介绍的几种地面图的分析方法都无法解决高原地区与周围海平面气压场的

衔接问题。这样，地面图上高原地区始终是一片空白。有人提出“保风投影法”和“保
热成风投影法”，试图解决这一困难。

保风投影法是假设高原地面至海平面之间的地转风不变，利用月平均地转风加
以瞬时的扰动订正后，投影到海平面上，求得海平面气压场，其基本步骤与方法是：

（1）求高原地区月平均海平面气压。首先利用中国气象局出版的气候图集，读取
接近该站海拔高度的月平均标准等压面高度，如海拔在800～2300 m 的读取

850hPa，海拔在2300～3500m的读取700hPa高度，海拔在3500m以上的读取

600hPa等压面高度。然后，将上述各等压面上的月平均高度填入月平均海平面气
压场图上。由于假设：

-Vgs =-Vg0 （6-1-2）
（下标s和0分别代表地面和海平面）得到：

Δp0 =ρ0g

Δ

-h

ρ0 为海平面空气密度，“ ”为平均值。所以，就可以将高原外围的海平面等压
线，根据

Δ

-h依次向高原内部延伸，得到平均的海平面气压场。
（2）求瞬时的p0 场，设：

p0 =-p0+ρ0gh′
“h′”为扰动值，由于已经假设：

Vg0 =-Vg0+V′g0 =-Vgs+V′gs =Vgs

即：

1
ρ0

Δ

p0 = 1
ρ0

Δ

p0+g

Δ

h′
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这样，只要求取h′即可得到瞬时的p0 场。

h′的求法，是将式（6-1-1）用在任一标准等压面p上，则：

h= Hs+R
g
Tmlnps

p
（6-1-3）

式中Hs为测站海拔高度，h为p等压面的高度。再令ps =-ps+p′s，Tm =-Tm +t′m。
代入（6-1-3）式得：

h= Hs+R
g
-Tmlnps

p +R
g
-Tmln1+p′s

ps
（ ）+R

g
t′mlnps

p

由于p′s
ps
≈1/50～1/100，所以ln1+p′s

ps
（ ）≈p′s

ps
，上式可写成：

h=-h+R
g
-Tm

p′s
ps

+R
g
t′mlnps

p =-h+h′

式中：

-h= Hs+R
g
-Tmlnps

p

h′= R
g
-Tm

ps
p′s+R

g
t′mlnps

p
式中 -Tm、-ps都可事先求出，p为常数，根据场面气压和气温的距平值，即可求得高度
距平h′。

试用此法对1979年7月11—20日共40张天气图进行分析，证明它所分析的高
原天气尺度系统，不但本身的连续性好，而且出入高原时也可保持其连续性，其缺点
是它假设地转风随高度不变，等于假定高原以下各等压面上温度处处相等，这在热力
性质比较均匀的系统是合理的。但遇有斜压性比较明显，例如有锋面活动时，就会有
较大的误差。因此，保风投影法的使用就受到很大限制。

6.1.2 高原等压面图的分析

6.1.2.1 高原北部边缘700hPa图的分析

高原北部边缘地区，大部分台站海拔都在3000m以下，仍然可作700hPa图的
分析。但因700hPa接近地面，气温和风等要素受地形影响非常明显，分析时应认真
处理好这些问题。

高原北侧地形对风的影响常表现为：
（1）在特殊地形作用下，常有超梯度风出现。例如甘肃的敦煌，位于祁连山北侧

的东西向狭谷中，在700hPa图上，这一地区常出现强的东风或西风（风速大于20
m/s）。又如当高空槽经过河西进入河套时，由于3000m高度的地形等高线突然向
南转向，所以在700hPa图上有时会形成明显的辐散气流，因而产生超梯度风。
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（2）当气压场较弱时，由于地形和日变化影响，地方性风往往比较显著，掩盖了系
统性风。如西宁、兰州等地，由于处于东西向河谷中，700hPa上常吹偏东风。西宁
站在弱系统中，山谷风非常明显，在08时图上常吹西风，而20时图上就变为东风了。

（3）700hPa等压面常与测站低空逆温层相切割，而逆温层上下风向切变有时很
大，使得700hPa图上风场很乱，这时不能机械地按照风向来绘制等高线，否则会分
析出一些实际上不存在的小系统。

（4）高原北部边缘地区，700hPa上温度的日变化也很显著，常出现冷、暖中心。
在冬、春季节，夜间晴朗，地面辐射冷却，使得08时700hPa温度明显降低，在柴达木
盆地和甘南地区出现冷中心，与高原外围测站相比出现极大温差。在夏季，高原白天
增温强烈，使得20时700hPa图上，高原北部出现很强的暖中心。如冷湖、格尔木、
合作（这三个站海拔高度在2700～2900m），700hPa气温都偏高。南疆盆地和柴达
木盆地西部地区，冬季低空常出现强烈的辐射逆温，逆温层的底部和顶部温差很大。
如果相邻两站700hPa上的温度记录，分别为逆温层底和顶部，这样两站间的温差就
会很大，分析出的等温线显得过分密集，也可能误以为有锋面存在。

6.1.2.2 500hPa图的分析

高原上500hPa图的测风记录，除个别站外，一般都具有代表性，在分析时必须
认真考虑使用。尤其是夏半年多雨季节里，高原上经常有些浅弱的小槽、小脊或闭合
系统活动。如果仍按40gpm的间距来分析等高线，往往会把一些小系统漏掉。所
以，常改为20gpm的间隔分析等高线。等温线的分析，有时也采用2℃为间距。高
原上500hPa记录受地方性影响明显的只是个别站，如帕里位于高原南端，在它的西
北和东南两面都是海拔7000m以上的高山（珠穆朗玛峰与大吉岭）。不要仅根据这
一个站的记录把高空槽分析得太深。又如班戈和申扎，因为海拔高度在4700m左
右，500hPa上的风常受地形影响。当天气系统弱时，08时经常吹西北风，20时常转
为西南风。再如高原西南部的噶尔站的西边和南边有7000m以上的高山，因而常
盛行西南风。当500hPa槽过境后，它往往仍吹西南风。

6.1.2.3 400hPa图的分析

在高原上，400hPa等压面图仍被认为是重要的层次。原因有三个方面：因高原
平均高度在4000m 以上，所以一般来说，500hPa还在摩擦层的顶部，只有到了

400hPa才能代表自由大气。其次，400hPa附近的水汽输送对高原降水过程有重大
影响。因此，（T-Td）400通常是高原上降水预报的有效指标之一。最后应强调一点，

400hPa也是高原上平均对流最强的层次。
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6.2 高原天气系统的分析

高原上空的天气系统是很复杂的，对天气的影响也很不一样。冬季，南支西风急
流的位置在拉萨南面且比较稳定，整个高原处于西风范围内，这时出现在高原上的是
西风带系统，北方的冷空气不时侵入高原地区。夏季，西南季风侵入高原，高原进入
雨季。这时季风气流与从北面来的内陆气流常在高原汇合，形成切变线，它是夏季高
原降水的主要天气系统。下面介绍高原上几种主要的天气系统的分析。这些系统有
的是高原上产生的，也有的是从外面移入高原的。

6.2.1 高原锋面的分析

高原上不仅有冷锋的活动，而且还有暖锋、静止锋以及锋面气旋的活动。下面介
绍高原锋面的分析问题。

6.2.1.1 高原锋面在卫星云图上表现

一次强的寒潮冷锋侵入高原，卫星云图上常表现为一云带随之进入高原。开始
云形并不典型，仅为一狭窄而破碎的云带，这说明冷锋在翻越高原山脉时强度减弱。
进入高原主体后，云带变密加强。夏季常可见呈涡旋状的积雨云团。这种现象，是由
于高原热力和动力的影响或高空槽斜压性加强所致。

当低纬度有大量暖湿空气向北涌进到高原的时候，例如高原南部的孟加拉湾风
暴移近高原时，随着风暴云带北上高原，相应的有一次暖空气活动过程，从而造成高
原上暖锋锋生和北推。高原上的静止锋和锋面气旋波，在卫星云图上表现也非常明
显，具有和其他地区相类似的特征。

6.2.1.2 高原锋面附近要素场特征

高原上地形复杂，地面测站的许多要素缺乏比较性，尤其温度和湿度更是如此。
所以，在高原上，一般不能用温、湿的特征去定锋，而要用前述之Δp24、“要素势”等方
法确定锋面，此外单站的时间演变图也可作为定锋的可靠工具之一。

高原上的静止锋，上空常有一条东西向的切变线与之对应。地面上也表现为明
显的风的切变，Δp24不明显，但由于北侧冷空气的流入和南部暖空气的北上，锋两侧

ΔT24差异明显，北侧为负ΔT24，南侧为正ΔT24（图6-2-1）。
高原上的锋面前后天气差异一般还是明显的。冷锋上常伴有降水，夏季，锋前往

往有对流天气出现。当冷锋移到高原中部，如果冷空气继续由青海经西藏东北部向
雅鲁藏布江流域侵袭，这种东北回流的冷空气可使高原在锋后出现连续性的范围大、
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图6-2-1 1970年6月18日08时高原静止锋

（a）地面图 （b）变温垂直剖图

雨强大的降水区。在静止锋上，冷空气一侧多阴雨天气，暖空气一侧常为多云，间或
有阵雨。

高原上的锋面多表现为相对的稳定层或等温层，很少有逆温现象，露点曲线与层
结曲线平行。有时暖锋的逆温反而很清楚。

进入高原的冷锋，500hPa图上都有明显的锋区和冷槽配合，槽后有明显的冷平
流。而在高原上的暖锋，其锋区往往在400～300hPa表现最明显。

在高原主体北部边缘上，由于地形的巨大落差，午后到傍晚局地锋生和高原热低
压相结合产生的锋面气旋，表现在近地面层等温线密集。所以，在600hPa图上，锋
区特征有明显反映，锋前后的切变明显。若外来高空锋区与其结合，可以发展成对流
层锋，且气旋引起的雨（雪）区也将扩大。这类气旋波，垂直尺度较小，温压场结构较
弱，是一种介于天气尺度和次天气尺度之间的系统。

6.2.2 高原500hPa切变线的分析

6.2.2.1 高原切变线性质的分析

高原切变线主要出现在春夏两季，是高原降水系统之一。高原切变线平均位于

32.5°N，大体呈 WSW—ENE走向，横贯整个高原。从500hPa温压场的配置可将高
原切变线分为冷性切变、暖性切变及冷转暖性切变三类。以切变线活动时行星尺度
环流背景的不同，高原切变线有如下特征：

（1）发生于西风带的切变线
这类切变线位于西风急流南面的强风带下，多出现于春季。垂直风切变也较强。

初期都是冷性的，有明显的锋区结构，即使转变为暖性切变之后，400hPa上仍有明
显的斜压性。这类切变线的东部多与西风槽相连，所以分析其性质并不困难，但由于
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高原主体缺乏资料，其准确位置可借助于卫星云图确定。这类切变线云系初期以中
高云为主，以后，由于热对流明显增长，切变线上可以发展出涡旋云系，从向外流出的
卷云砧看，对流云上空已出现辐散气流。

（2）发生于南亚高压脊下的高原切变线
这类切变线是由500hPa暖高压南侧东北气流与南侧西南季风之间的切变。切

变线常位于热低压槽中，其上空风速很弱，是一个深厚的暖气柱，厚度可达200hPa。
切变线所及高度层内是一辐合区，辐合区之上为深厚的辐散层，切变线南北5～10个
纬距范围内，整层为上升气流。这种切变线云系有时发展很强，沿切变线有一条宽而
稠密的云带，并且云系与季风云系相联。

6.2.2.2 切变线形成过程的分析

高原500hPa切变线多发生在西风带，其形成过程和江淮切变线相似，多是

500hPa一个个西风槽顺转而成的。高原北侧东风气流的发生是形成切变线的关键。
西风槽转成横切变，多是西风存在着较大的经向水平切变的缘故。而高原对西风的
强迫、绕流、摩擦等，使高原北部西风风速向北加大，形成较强的水平切变。所以，春、
夏高原500hPa切变线很多。

6.2.3 高原低涡分析

由于高原的热力和动力作用，在高原主体及其四周边界层常有低涡活动。这种
低涡气旋性环流要比气压场的扰动清楚，这就是称为“低涡”的原因。

在高原四周，低涡主要出现在850～700hPa之间，如西南涡和西北涡等，在高原
主体上主要是500hPa低涡。这里主要介绍西南涡和500hPa低涡的分析方法。

6.2.3.1 西南涡的分析

西南涡一般指形成于四川西部地区的700（或850）hPa上具有气旋性环流的闭
合小低压，其水平尺度在300～400km，西南涡分析中最困难的在于其源地靠近高原
主体，许多涡旋的西半部海拔高度超过3000m，因而很难判定是否有闭合的涡旋出
现。使用卫星云图会对西南涡的生成分析有很大的帮助。因为西南涡生成时，在红
外云图上都有明显的低涡云系出现，甚至云图上的涡旋比天气图上的低涡更早出现。
此外，西南涡形成前，常常有云团或云系在青藏高原和四川盆地一带聚集，称为低涡
的“胚胎”，然后才发展成云涡，因此，连续分析涡源的云系变化，能够对低涡的发生分
析有帮助。在西南涡形成后，地面图上常有低云和降雨区出现。根据以上特征和

700（850）hPa上环流能够对西南涡的发生作出较正确的判断。

6.2.3.2 高原500hPa低涡的分析

高原上空一年四季都有低涡活动。从热力性质上低涡可分冷涡和暖涡两类。冷
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涡多是西风槽切断形成，冬春两季出现较多，暖涡主要是在夏季高原加热作用和西南
季风的影响下形成，其结构类似于热带低压或副热带气旋。由于高原上空缺乏资料，
而低涡的水平尺度又较小，所以卫星云图的应用在高原低涡分析中占着重要的地位。
一般只要卫星云图上有云涡发现，不管在500hPa图上能不能分析出闭合低压中心，
都要算作一次高原低涡活动，因为这类云涡东移都能在我国东部引起一次降水或
雷暴。

（1）冷涡的分析
高原冷涡在500hPa图上多有冷中心位于涡心的西北部，或者与冷涡配合的是

一窄长的冷槽，在涡旋的四周有一条云带呈明显的气旋性旋转，涡心是无云区，云带
的云系白亮，以中、高云为主，云带边缘看不到明显的卷云线，说明高空向外的辐散流
很弱。

（2）暖涡的分析
高原暖涡的水平尺度400～500km，暖中心偏于低涡的西南方，低涡北边有明显

锋区。气压场和流场扰动限于400hPa以下，而温度场的暖中心却可达300hPa以
上。暖涡在发展过程中，低层渐渐变冷，高空仍为暖性，这和一些热带扰动相似。有
的低涡甚至与发展初期的热带气旋结构相似，其暖心达200hPa以上，并且有下凹的
等θse 面与涡心相配合（见图例19）*。

高原暖涡一般位于切变线上，初期常出现在切变线的西端。低涡附近是一个高
湿区，特别是充分发展的低涡涡心附近有一湿中心与之配合，低涡降水主要集中在中
心附近400km范围内。

暖涡的涡旋云系明显，在低涡中心有很多对流云团，而在外围是一些螺旋云带，
在春季主要位于北侧，在夏季螺旋云带主要从南面卷入低涡中心，说明西南季风的作
用。由这些积雨云团和云带产生强烈的向外辐散的流出气流，说明潜热的对流输送
对这种低涡的产生和维持起着十分重要的作用。春季的辐散气流主要是向东和东北
方向，这是环境西风的影响。盛夏则主要是向西南方向流出的，这时，低涡是处于热
带高空东风气流中，其发生发展类似于热带海洋的热低压，在涡心甚至可计算出类似
台风眼中的下沉气流（见图例19）*。

对于高原暖涡主要从以下两方面诊断其发展：

1）周围流场对高原低涡发生发展的影响
高原低涡的生成发展和西风带系统关系密切。当高原上游60°E以东有长波槽，

高原北侧刚好在长波脊控制下，常有小高压在高原北部活动，高原中部为切变线。当
长波槽前分裂出小冷槽滑过高原北侧并向南压时，会激发出东—西向的对流云带，在
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对流云带中发展出一个个螺旋状云系，成为高原涡的胚胎。冷空气侵入高原是产生
高原低涡的激发条件。印度季风槽为高原低涡的发展提供了水汽来源。

2）用卫星云图诊断高原低涡的发生发展
在卫星云图上看，高原低涡有三种形成过程：

a.当西风槽云系的尾部与印度、孟加拉湾低压北上的云系连接后，在西风槽尾部
生成低涡。

b.当西风槽云系转成东—西向后，如遇西南气流加强，云团北上形成涡旋状云
系，这就是所谓的“切尾涡”的形成过程。

c.印度、孟加拉湾低压的涡旋云系北上扩展到高原上空，在高原上另外形成螺旋
云系。

大多数暖涡都在高原上消失，极少能东移影响到我国东部平原上空。然而一旦
移出，总能引起我国东部大范围降水、雷暴等恶劣天气发生。因此，高原暖涡能否移
出高原是人们甚为关心的一个问题。暖涡只要变为冷涡（或斜压涡）才能移出，所以
暖涡在移出前必须转变成斜压涡或冷涡。转变的条件是西风带斜压系统的移近和冷
空气的侵入。

除满足以上条件外，低涡是否移出还受背景场的制约。位于高空西风带的低涡，
在高空锋区（急流）进入高原主体，且东部大槽远离高原，槽后主要冷平流区在120°E
以东，低涡西部高原主体上冷槽达到300hPa以上时，低涡才能移出高原。位于对流
层上层高压脊及其南部的低涡，类似于副热带气旋。当500hPa低涡南端低空强西
南风绕过高原达到低涡所在纬度以北，并在我国形成强降水带时，这时低涡才有可能
向东移出高原。

高原低涡东移受高空平均气流的操纵。从平均情况看，300～200hPa气流的方
向与低涡移向的偏差在±10°之内，其中300hPa层的风向与低涡的移向几乎一致。
低涡的移速，用300～100hPa风速时，其引导系数为0.5～1.0之间。

6.2.4 高原高空槽分析

青藏高原是一个扰动源，一年四季都有西风槽活动。强烈的高空槽可以带来高
原寒潮和暴风雪天气。青藏槽不管是否东移，对我国东部天气都有很大的影响。由
于青藏槽多是短波槽，生、消移动迅速，有时高空图上尚未发现，而云系已达长江中、
下游。因此准确的分析对我国东部天气预报具有重大意义。

在500hPa图上确定青藏槽的存在和位置，除了参考高原四周的记录及其进入
高原前后的历史演变以外，利用青藏高原上地面观测的ΔP24和云系天气演变，是一
个重要的方法。利用卫星云图分析高原高空槽具有更重要的意义。

冬半年，活动于高原的短波槽云系和西北槽类似，主要由高云组成，表现为一个
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卷云盾，加深的高空槽的盾状云系范围很大，云区很稠密，这种槽移出高原后可以引
起江淮气旋的发展。

夏季，短波高空槽是高原上常见的降水系统。在槽的南端云带加宽，具有多层云
结构，其中包含许多明亮的对流云团。

移过高原的大槽，浓密的云带伸展可达几千千米，这种高空大槽移过高原后会在
我国造成大范围寒潮天气。
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第7章 中尺度天气分析

大气运动在空间和时间上都具有很宽的尺度谱。目前，对大、中、小尺度的界线
判定，意见很不一致。当前普遍采用的沃伦斯基（Orlanski，1975）提出的中尺度标
准：α中尺度，水平尺度为250～2500km的扰动；β中尺度，水平尺度为25～250km
的扰动；γ中尺度，水平尺度为2.5～25km的扰动。

由于中尺度系统有许多不同于大尺度系统的特点，故有些中尺度分析方法也与
大尺度分析不一样。自20世纪50年代以来，经过藤田哲也（T.Fujita）等的总结，已
经形成了一套中尺度天气分析方法。近些年来，我国在暴雨天气研究中，也提出一些
可行的中尺度天气分析方法。但总的来说，中尺度天气分析方法尚不够成熟。下面
介绍的是常用的一些分析方法。

7.1 中尺度分析方法

由于中尺度系统在时间、空间上的特点，依靠常规的气象观测手段和天气观测
网，难以满足中尺度分析的需要，必须组织专门的观测网，并使用一些专门的观测手
段。观测网覆盖面积，一般要求为500～700km2，才能观测到中尺度系统的发展演
变全过程；测站之间的距离最好为10～30km；观测时间间隔一般为1h。

仅仅增加测站密度，还不能满足中尺度分析的需要，因为这些资料中还包含了
大、中、小尺度系统在内，必须将大尺度扰动的影响滤掉。第2章介绍的高通滤波和
带通滤波方法就可应用于中尺度诊断分析。

由于中尺度系统引起的气象要素变量（扰动量）比大尺度系统变量往往要小得
多，为此，用于中尺度分析的资料比用于大尺度分析的资料精度要高，必须对一般气
象观测的要素值作一定的处理。

7.1.1 中尺度资料的订正方法

7.1.1.1 气压的订正

在作中尺度分析时，需要利用许多测站的气压记录，而这些测站往往因测定的海
拔高度不准或其他原因，使海平面气压有较大的误差。这种误差大小常可与中尺度



扰动的大小相当。另外，通常使用的气压订正方法也会引起海平面气压相对于原始
的本站气压自记曲线的变形。由于这些原因，须另行设计海平面气压的订正方法。
现在常用的订正方法按如下步骤进行：

（1）绘制24h平均海平面气压场图。选用测站海拔高度准确、仪器质量较高的
测站，用通常的方法订正出其海平面气压值，并作24h平均。同时求出这些站的

24h风矢平均，然后填在图上，参照地转风关系分析24h海平面平均气压场图。
（2）用内插法反读各站的24h平均海平面气压p0。
（3）求取测站本站气压的24h平均值。方法是在各站的气压自记曲线上画一直

线，使24h气压自记曲线与直线截成的上、下两部分面积正好相等，这条直线上的气
压值就代表了本站气压的24h平均值p0。

（4）在自记曲线上读取各时刻测站的本站气压p 与-p 的差值 Δp = p-
-p（图7-1-1）。

（5）用p0=-p0+Δp，求算各站各时的海平面气压p0 。求算时，可在自记纸上将
-p值换成-p0，在自记纸上直接读取。如图7-1-1上，某站19时-p=978hPa，-p0=998
hPa，Δp=-8hPa，p0 =-p0+Δp=998-8=990hPa。

用这种方法求得的测站海平面气压，不仅会消除气压曲线的变形，使中尺度气压
系统不受歪曲，同时也可以订正一些由于测站高度误差等原因引起的海平面气压的
误差。

图7-1-1 气压自记上读取海平面气压的方法

7.1.1.2 气温的订正

由于测站海拔高度不同，地面气温的相互比较性差，有时就要把地面气温订正到
海平面上。

常用的订正方法是：首先根据历史资料，求出平均温度随高度、纬度变化的关系，
画出一张以纬度为横坐标，高度为纵坐标的温度随高度和纬度的分布图。如图

7-1-2，就是根据美国中西部温度资料作出的平均温度随高度和纬度变化图。其次，
算出各测站本站气温的24h平均值（-T ），再从图上查算出测站的平均海平面气温
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（-T0）。用本站气温T与 -T求各时的ΔT =T--T ，则每一时刻测站的海平面气温

T0 = -T0+ΔT。

图7-1-2 平均温度随纬度和高度分布

7.1.1.3 降水资料的订正

降水资料除气象台的正规观测记录外，还有水文站的观测记录，故较其他要素要
密集得多。但由于记录的时段很不一致，而在作中尺度分析时，需要分析1h降水量
图，有时还要分析系统降水量图，因此，要设法作间接推算。下面是常用的推算方法。

（1）每小时降水量的推算法
首先根据实测1h降水量记录R1和该站24h降水量R24，求取各时降水占24h

降水的百分率r（r=R1/R24），填各时降水百分率分布图，其次，用该图内插求出缺测
站各时的降水百分率。最后，用缺测站的24h降水量R24，推算出每小时的降水量

R1 =R24·r。对于10分钟降水量不宜用此法推算，否则会给降水量分布带来较大的
误差。

（2）系统降水量的求算
系统降水量的求法与求每小时降水量的方法相类似。其方法是，根据有降水起

迄时间的测站的记录，分别求出某一系统造成的降水量并进而求出系统降水量与过
程降水量的比率，用内插法求得缺测站的比率，反推该站系统降水量。

7.1.2 时空转换方法

在进行中尺度分析时，有时感到测站过稀，难以反映出中尺度的一些重要特征。
在这种情况下，可设法通过某一测站的连续观测记录转换成空间分布，以弥补记录的
不足。通常把这种方法称为时空转换，其原理是：假定在短时间内系统的个别变化不
大，即：

δF
δt =∂F∂t+C·

Δ

F≈0 （7-1-1）
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得（差分形式）：

ΔFt

Δt =-CΔFn

Δn
（7-1-2）

式中F是中尺度系统任意特征量，C是系统的移速，由于已假定系统强度不随时间
变化，所以，在ΔFt =ΔFn 时，上式可进一步改写为：

Δn=-CΔt （7-1-3）
利用（7-1-3）式可将时间加密观测资料，转换到距测点Δn的空间位置上。当然

进行这种转换的前提是事前已求得系统的移速C。
例如有一自西北向东南移动的中尺度低压，时速为20km，经过测站 A前后测

得6、7、8、9、10时的气压记录分别为994.5、993.5、992.5、993.6、994.6hPa。则在

08时中尺度气压场图上，求得如图7-1-3所示的空间气压分布。其具体步骤方法是：

图7-1-3 时空转换的08时空间气压场

1）根据以往分析，确定系统移速C。

2）根据（7-1-3）式，用测站A的记录之间的时间差，求取一个时间差（例中为1h）
所代表的空间距离Δn（例中为20km）。

3）在所要分析时次的天气图上，通过测站A作系统移向的矢线BC。

4）在BC上以Δn为单位，作格点G、F、A、E、D。

5）将08时的观测记录填入 A 点上，将与分析图次（例中为08时）时间差在

-2Δt，-1Δt，1Δt，2Δt…的记录分别填入2Δn，1Δn，-1Δn，-2Δn的位置
上，即6，7，9，10时的记录填入D，E，F，G的位置上。进行时空转换时要特别注意，
第一，由于Δt与Δn符号相反，观测时间在前的，要插向系统移去方向；第二，进行转
换的时间不可无限地延长，以小于中尺度本身的生命尺度为宜。

有时根据中尺度系统的演变时间规律，也可直接转换成空间分布，例如某中低压
中心的移速为30km/h，14时在A站，15时在B站。在16时图上，可按时空转换，
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将中低压中心定在B、C两站之间（图7-1-4）。此时，因中低压范围小，中心附近梯度
大，可能C站尚无反映，而B站低压中心已过，气压已升高。如不按时空转换来分
析，16时图上很可能将中尺度低压漏掉。

图7-1-4 由时空转换确定的中低压中心位置

7.1.3 从卫星云图推算中尺度风场

在中尺度分析中，最困难的问题之一是缺乏空中探测资料。近些年来，随着静止
气象卫星的广泛应用，美国、欧洲以及日本等国先后开展了静止卫星测定云风（云导
风或云迹风）的研究，有的已投入业务使用。如日本由“CWES”（即云风计算系统）测
得的云风，每日向世界各地播送两次（00Z、12Z）。美国也已公开播送热带区域（15°S

～15°N）的云风。
云风资料是对无线电测风网资料的补充，也是解决中尺度分析测风资料不足的途

径之一。下面介绍云风测定的基本方法。云风的测定，是用静止卫星连续跟踪云的移
动，从而推算出云所在高度上的风。为此，必须解决云的跟踪和云高的估算问题。

7.1.3.1 云的跟踪方法

目前，有两种方法：第一种是单个像素法。即用每一张云图中云块的最亮点或其
他可以鉴别的特征来定位。正常情况下，对地静止卫星的观测间隔时间为30min，
所选定的云块特征必须存在1h以上，才能连续观测到被跟踪云的移动路径。为了
获得更多的中尺度风的资料，卫星观测时间应更短些才好，使其观测的时间尺度与测
定的中尺度风场的观测所需的空间尺度一致。第二种方法，称为相关方法。即把两
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张连续时间的云图相重叠，与初始时间选定的一个小面积范围的亮度资料分别求相
关系数，其中相关系数最大处，就定为这个面积的中心位置。现行业务使用中，一次
可选200～250个点，然后用计算机得出云风来。

7.1.3.2 云高的确定

知道了云的移动速度，可以计算出云风，但不知道云风所处的高度，还要对云的
高度作出判断。由于云区常伴有垂直运动，往往云的移动并不一定与同高度上环境
空气的运动一致。在热带地区用统计方法，找出最佳拟合高度，还是比较好用的。但
在中纬度，由于云系变化很大，用这种方法就不适用了。现在，通常是推算云中温度，
找出气压与温度的对应关系，求出云的高度。用这种方法估算出的云高，其误差较
大，可达50～100hPa。所以，对于卷云测得的风，有的就认定为气候对流层顶高度
上的风，低云测得的风，则可放在对流层下层的任一高度上（日本测得的低云风固定
在850hPa层上）。由于卫星分辨率的限制，几乎得不到中云的卫星云风。

目前，在不可能建立适合中尺度分析的稠密测风网的情况下，用卫星得到的风的
资料进行中尺度分析，无疑比内插要进了一步。随着卫星探测方法的不断改进，卫星
测风方法必将越来越完善。

7.1.4 地面中尺度天气图的绘制

在地面中尺度天气图上，一般的分析项目有：气压（或风场）、温度、湿度、天气现
象、云和降水量等。这些要素可以用不同颜色的线条分析在一张图上，也可单独进行
分析。中尺度天气图的分析，要注意以下三点：

第一，保持每小时（演变快的系统要10min或30min）分析一张图，图上天气系
统要有与中尺度系统特征相符合的合理连续性；

第二，要有与中尺度系统特征吻合的空间结构；
第三，纯粹的局地现象可以平滑掉。

7.1.4.1 气压场的分析

分析每小时海平面气压场，可以揭示中尺度气压系统的活动。一般每隔1hPa
或0.5hPa分析一条等压线。由于中尺度气压场比较弱，而海平面气压订正常常会
有一些误差，在分析等压线时，要特别注意从整个气压系统的时空分布特征来判断气
压记录的正误，对于明显偏高、偏低的某些气压值要仔细核对，并结合其他要素特征
予以慎重处理。

一般情况下，在中尺度图上都是经过订正的海平面气压场，但是由于中尺度气压
系统变化只有1～3hPa，但海平面气压值往往包含着各种不同尺度的气压扰动。因
此，为了清楚地反映中尺度气压系统，最好分析中尺度气压扰动场。中尺度气压扰动
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量的求法除前面提到的直接从气压自记曲线上求得外，在缺乏气压自记和进行大范
围诊断计算时还可采用带通滤波的方法（见第2章）。

7.1.4.2 风场的分析

一般是根据各站实际风分析流线。要注意风场的辐合点和辐合线的位置，因为
强对流天气常发生在那里。中尺度图上风的记录通常也不是经过分离处理的，而是
各种尺度的扰动叠加一起的。为了便于清楚地反映中尺度风场，可作风场分离处理。

7.1.4.3 温度场和湿度场的分析

地面温度场分析可以揭示出高温舌或局地迅速增温区。这种地区如果与高湿区
或风场辐合区相配合，很可能是对流天气的爆发区。但是每小时的等温线，看起来都
很相似，不易清楚地揭示出温度场的演变。因而还可以分析逐时或3h变温分布。

湿度场的分析在中尺度图上占有很重要的地位。通过湿度场的分析，可以了解
水汽是怎样被迅速地带到发展系统中来的，可以确定湿舌的位置及其演变和水汽的
集聚区。常分析的有等露点线或等比湿线。

在中尺度图上，一般间隔2℃画一条等温线或等露点线。变温线、变露点线、等
比湿线可视情况而定，应以能清楚地揭示其演变和特征为准则。

7.1.4.4 云的分析

在中尺度图上可以分析云的分布。一般可以用不同的颜色分别标出高、中、低
云，还单独标出对流云区。另外也可画等云量线，一般常画的是少云区（0～3成），多
云区（8～10成）两条线。借助这种分析，可以研究云系的演变规律及其与天气系统
的关系。对航空天气分析和预报来说，这种方法更为必要。

7.1.4.5 降水的分析

主要是分析降水量图。首先是绘制过程降水量图或系统降水量图，有条件时还
可以分析1h降水量图，在1h降水量图上大于5mm或10mm的雨区称为雨团，所
以，连续追踪其演变情况，可以成为研究分析暴雨的主要方法。图7-1-5是连续四次
的每小时雨量图。从图中可以清楚地看到雨团的活动。

为了分析、预报和研究的需要，有时还要分析每10～20min的雨量图，日雨量以
及暴雨的总的量图等。

前面讲的这些分析项目，不可能都分析到一张地面中尺度综合图上，有些项目要
单独填图进行分析，如降水量等。

7.1.5 中尺度辅助图的分析

在中尺度分析中，还要根据不同需要，作一些辅助图。下面介绍几种常用的辅助
图的分析方法。
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图7-1-5 1981年6月25日雨团活动

图中点线为9—10时雨量线，点划线为12—13时雨量线，

实线为15—16时雨量线，虚线为18—19时雨量线

7.1.5.1 等时线图和中尺度系统动态图

等时线图是一种能表现各种天气现象随时间演变规律的图。例如雷暴的起止时
刻、飑线的过境时间等等都可用等时线图来研究其活动规律。有时也可以绘制气温
骤降、风向急转、气压陡升的等时线，以了解雷暴等天气演变的细节。图7-1-6是一
次冰雹、大风的等时线图。由图可以清楚地看出由于两条飑线活动，造成冰雹、大风
天气。它们由西北向东南移动，在每条飑线上，排列有1～3个雷暴中心，在几小时以
后，两条飑线逐渐靠近，最后连结成一条比原来长的飑线。

中尺度系统动态图能表示中尺度系统在不同时刻的位置、范围、强度等连续演变
情况，通过这种图可以了解中尺度系统的活动规律。这种图形式多样，可根据需要选
取不同的内容和表示方式。例如图7-1-7是一个中尺度系统的连续演变图，图中既
表示中尺度系统的范围的变化，又表示了中尺度系统的活动路径。图7-1-6也是一
种描述飑线的动态图，只是用了不同的表示方法。

7.1.5.2 时空演变图

时空演变图把某要素随时间和空间的变化情况画在同一张图上，以揭示一些要
素或中尺度系统的活动情况。如图7-1-8就是一种雨量时空演变图。其中有 A、B、

C、D四个站的每小时雨量分布，并按高空盛行气流（700hPa或500hPa）将四站顺序
排列（A站在上风方，D站在下风方）。从图中不仅能看出四个站的雨量分布，还能看
出中尺度降水系统的活动情况。
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图7-1-6 1964年6月13日的一次飑线活动

图中实、虚线为雷暴开始时间等时线，空心圆为各时雷暴中心位置，

实心圆为有冰雹或大风的雷暴中心，各中心均自北向南移动。

图7-1-7 一次中尺度系统的动态图

*1海里=1.852km。
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图7-1-8 每小时降水量时空演变图

  另外，作中尺度分析时，还经常画一种气压扰动时空演变图。从图中可以看出中
尺度系统的演变情况，如图7-1-9是1962年6月8日苏北一次飑线过程的气压扰动
的时空演变图。从图上看到，飑线自北向南，从低压中心向外传播的情况。

图7-1-9 一次飑线过程中气压扰动时空演变图

图中虚线为未受扰动气压，实线为扰动气压

7.1.5.3 风柱图

风柱图是集高空与地面资料于一体的一张要素空间分布图。它能清楚地反映出
低层风场的辐合及冷空气的活动，是夏季中尺度暴雨分析预报的一种有用工具，风柱
图填写与分析方法是：

（1）选取适当的范围，其大小由短期内周围中尺度系统可能影响的范围确定，将
各站地面和高空风资料逐次填在图上，成一个个立体风柱（图7-1-10），并在相应的高
度上填上温度、湿度参数、稳定度指数和天气现象等（图中未标出）。

（2）为了使风场特征更醒目，根据不同气流对当地天气的不同影响，将填入的风
向按“东北、东南、西南、西北”划分为四个象限，并以不同的颜色标绘这四个象限。

（3）依据风柱上温度的分布画出冷空气堆，业务分析用蓝色涂满（图7-1-10中斜
线区）。这样可看出冷空气的活动范围、厚度及其在雷暴雨区生成中的作用。

（4）把雷暴雨区标出，并从风柱图上分析与其发生、发展有关的各种特征值，如深
厚辐合区、强的垂直切变，不稳定区及水汽的输送等。
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图7-1-10 风柱示意图（1963年8月中）
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7.1.5.4 雷达回波图

雷达探测为中尺度分析提供了极为丰富的资料。连续的雷达探测为了解中尺度
系统的活动提供了连续的图像，是监视中尺度暴雨活动的重要手段。为表现雷达回
波的连续变化，常常绘制雷达回波时间演变图。如图7-1-11就是一张雷达回波时间
演变图。该图是1977年6月25日甘肃平凉雷达观测的一块多单体雹云的连续回波
图。从图中一方面能看到多单体雹云的移动路径，同时也能看出单体合并的发展
过程。

图7-1-11 1977年6月25日甘肃平凉雷达回波时间演变图

目前我国很多地区的雷达测站已能完全衔接并覆盖全区，在规定的季节组织连
续播发雷达回波图像。这就为掌握中尺度雷暴雨的活动提供了良好条件。

7.1.5.5 θse 和Ep 图

θse和湿静力能Ep =gz+cpT+Lq，都是表示温度和湿度的参量，分析其垂直分

布能了解大气的稳定度。在地面或等压面图上分析等θse 或等Ep 线，有助于确定能

量锋的位置。地面图上，等θse 线或等Ep 线的相对密集带，称为能量锋区，飑线或中

尺度暴雨多发生在能量锋附近，且偏于暖湿舌一侧。当高能舌呈“Ω”形成“锢囚”形
时，容易出现强对流或暴雨。为了分析大气稳定度和温湿的垂直分布，通常绘制850

hPa、700hPa和500hPa等压面上的等θse （Ep ）线及θse700 -θse850或Ep700 -Ep850分

布图。强对流天气常出现在高温、高湿的对流不稳定区或其下风方向。另外，借助

θse 或Ep 的分析，有利于确定雷暴外流边界等一些中尺度边界线的位置。这些界线

对启动对流天气的发生有重要作用。
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7.2 飑线的分析

综合运用各种中尺度图表，包括卫星云图、雷达资料，确定中尺度系统的性质、结
构及其发展演变，进而推断短时天气变化，是中尺度分析的主要任务。目前已经发现
的中尺度系统很多，如雷暴高压、超级单体、飑线、中尺度对流复合体、龙卷等，但多数
系统还只能在中尺度试验中去研究。在日常业务分析的地面中尺度图上最常见的中
尺度系统是雷暴高压和中尺度低压，而飑线是由几个最强的对流系统排列起来的雷
暴高压带的前阵。飑线的水平尺度为150～300km，时间尺度4～18h，属β中尺度
天气系统，它可以带来雷暴、暴雨、大风、冰雹和龙卷等恶劣天气。

7.2.1 飑线位置的分析

7.2.1.1 在中尺度地面图上分析飑线

飑线在中尺度地面图上的表现与冷锋类似，但比冷锋强烈得多，主要表现为：

（1）气压场和流场：飑锋（飑线与地面交线）位于中尺度低压槽中，飑线后部是由
一至数个中尺度雷暴高压组成的雷暴高压带，相应有较大的正三小时变压中心，正变
压值可达4～5hPa以上。飑线过境，风向急变，风速突然加大，最大可达8级以上。

（2）天气：飑锋多与强雷暴相伴，并夹有骤雨，有时还有冰雹。
（3）温、湿场：飑锋后面是从强雷暴云中下降的气流，因此，飑锋过境时，气温和湿

度急降，温度和露点都可在短时间内下降10℃以上。所以，飑锋前后温湿梯度都很
大。在Ep 场上，飑线是一个高能系统，飑线与能量锋相对应，强飑线（多是两条飑线

合并加强的）多有锢囚高能舌出现。
单站的温、压、湿自记曲线对飑线的反应最敏感，在飑锋过境时气压涌升，气温和

湿度骤降、风速突然增大现象有助于确定飑锋的位置和强度。
在天气图上飑锋与冷锋不容易辨别，实践中主要从以下两个方面考虑：
（1）对流层锋区与地面锋（飑）线的关系：飑锋在地面图上虽然有很强的温湿梯

度，但并没有深厚的对流层锋区结构。飑线常发生在锋前的暖区，也可以发生在冷锋
后比较均匀的冷气团中，但都远离850hPa锋区，而冷锋却位于850hPa锋区的暖侧
边界。

（2）系统的尺度。飑线是β中尺度，其水平长度一般不超过300km，特别飑锋后
部的高压带的横切方向的尺度不过数十千米，这和冷锋及锋后冷高压的尺度是不可
比拟的。
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7.2.1.2 利用雷达回波分析飑线

飑线在雷达图像中表现为许多雷暴单体（也称超级单体）排列成线状回波，每个
单体可以独立存在，也可以连成一个回波带。两条合并的飑线多呈“人”字形。在高
显图上飑线的高程可达16km，比一般雷暴要强大得多。

7.2.1.3 利用卫星资料分析飑线

在卫星云图上飑线是一条由积雨云群组成的强对流线，常表现为一条明亮的云
带或云线，边缘光滑，有的还呈卵形。如果飑线云系头部大，尾部愈来愈变细，这种飑
线天气最强烈。发生在冷锋前的飑线云带一般与冷锋云带之间有一宽约50～100
km的晴空区，飑线可表现为积雨云团，有时也表现为一条狭窄弧状细线，色调白亮，
与冷锋平行（图7-2-1）。有时还表现为大面积卷云覆盖的雷暴区，冷锋云带不明显。
还有一种飑线位于冷锋云带的前缘，在红外云图上色调很白，云顶很高，后边缘是冷
锋位置。发生在冷锋后的飑线，表现为破碎的螺旋云带，位于云涡的后方。

图7-2-1 锋面飑线

7.2.2 飑线发生的分析

飑线发生的诊断比较困难，一般从两个方面判断出现的可能性。

7.2.2.1 飑线产生的大尺度天气背景

飑线常发生在以下几种天气形势下：
（1）高空槽后。飑线生成位置上空为西北气流，在西北气流中常有中尺度或中间

尺度的短波槽或切变线并配合有冷温中心，冷平流很强。在高空槽后西北气流的下
方850hPa图上为槽前西南或偏南气流区，且为一暖舌或湿舌。有时850hPa也处
于槽后，但仍有明显的自西南向北或东北方向伸展的暖舌或湿舌。当上空强冷平流
迭置在低空暖平流或湿舌上空时，可形成明显的对流性不稳定层结，地面形势的主要
特点是有冷锋南下，飑线就发生在冷锋前、露点锋附近。图7-2-2就是在这种形势
下，发生在华北的飑线。

（2）高空槽前。这类飑线产生在加深着的高空槽前。槽前是暖平流，槽后是冷平
流，有时冷平流能扩展到槽前。850hPa上多为一发展的低涡或切变线。在低涡系
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统的东南有低空急流存在。飑线经常出现在低空急流发展最盛的时候。伴随低空急
流的发展，有暖脊或暖平流以及湿舌向北伸展，飑线出现在暖湿舌的西侧。在高空正
涡度平流和槽前暖平流的作用下，地面低槽从西南向东北伸展，倒槽中有低压环流产
生。强对流天气或飑线即发生在倒槽的切变线或小低压附近。若有冷锋进入倒槽，
或倒槽中锋生，强对流天气或飑线即在锋前产生。图7-2-3是这类飑线产生前的大
尺度天气形势，从下午到夜间在地面气旋暖区高温、高湿区（图7-2-3c）、冷锋前沿先
后产生了三条飑线。

图7-2-2 1980年6月2日飑线产生前大尺度天气形势

（a）500hPa；（b）850hPa；（c）地面

（3）“阶梯”槽。就是说在飑线生成前，高空图上南北有几个槽排列呈阶梯形。如
图7-2-4所示。在南北排列的“阶梯”槽之间，有温带急流和副热带急流同时出现，这
是该类型飑线产生的大尺度环流背景的重要特征。地面图上，蒙古高压前缘有冷锋，
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呈东北至西南走向。冷锋前暖湿平流明显，并有湿舌形成。850hPa也有类似情况。
飑线就生成在高空疏散槽下方的湿舌顶部露点锋附近。

（4）高压后部。当副热带高压在我国沿海地区稳定或西伸，或中纬度高压脊缓慢
东移时，在脊后或高压西部边缘的偏西南气流中湿舌十分明显和深厚，可达到

500hPa或更高层。850hPa的西南气流有时达到低空急流的强度。飑线常产生在
湿舌两侧，低空切变线或横槽附近，地面图上往往是高压后部偏南气流的气旋性曲率
区。图7-2-5是副热带高压西侧形成飑线前的大尺度天气形势。

图7-2-3 1977年4月23日飑线产生前的大尺度天气形势

（a）500hPa；（b）850hPa；（c）地面

7.2.2.2 飑线形成的中尺度条件

近些年的研究表明，飑线常生成在低层与中尺度能量锋相结合的中尺度气流辐
合线上。在低层，能量锋常常是干线或露点锋。
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能量锋只能是反映出现对流的一种可能性，只有当能量锋与气流辐合结合在一
起，使对流不稳定能释放，才能产生对流天气，最后发展成飑线。从中尺度分析和研
究中发现，形成低空辐合的原因有许多，常见的有以下几种：

1）冷锋锋线的辐合可以触发锋前不稳定区能量的释放，并随着对流活动的发展，
将中高层具有高水平动量的干冷空气卷挟和输送到低层，使锋上辐合线加强或在锋
前造成一条新的中尺度辐合线，产生新的对流天气和飑线。

图7-2-4 1974年6月17日飑线产生前的大尺度天气形势

（a）500hPa；（b）850hPa；（c）地面

2）中层风水平动量向下输送到能量锋的低能区一侧。如由于热力或动力的原因
有对流发展时，使中层的强动量输送至边界层内，造成地面风速增大，在能量锋附近
形成气流和水汽的辐合区，从而在气流辐合线上形成飑线。

3）边界层影响。有云区和无云区辐射的差异，引起边界层空气温度差异和密度
差异，会在云的边界形成气流辐合线，有时仅仅因为白天干、湿空气温度日变化的差
异，也会出现中尺度辐合线和上升运动，启动对流的爆发。

4）山地、河谷、海岸等特定的地形条件下。常常会形成一些局部环流，构成气流
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图7-2-5 1976年7月27日飑线产生前的大尺度天气形势

（a）500hPa；（b）850hPa；（c）地面

辐合线（区）。另外，低空急流大风中心及与低空急流有关的风切变也会形成中尺度
辐合线（区）。

7.3 大气稳定度分析

大气的稳定度可用气块法和整层空气抬升法两种方法讨论。其中气块法主要考
虑的是热力对流的形成和发展机制，对应的不稳定状况称为条件性不稳定；整层空气
抬升法考虑的主要是动力抬升对流的形成和发展机制，对应的不稳定状况称为对流
性不稳定或潜在不稳定。
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7.3.1 条件性不稳定的概念

讨论条件性不稳定使用的是气块法，所以首先简要介绍一下什么是气块法。气
块法实际上是这样一些假定：

（1）气块在移动中始终保持独立完整，不与周围空气混合；
（2）气块的移动始终不扰动环境空气；
（3）过程始终是绝热的；
（4）气块的气压在任意时刻都和同高度上环境空气的气压相同。
气块法只有在气块做微小位移时才能得到较正确可靠的静力稳定度判据，对于

有限位移，得出的结论具有一定的误差，即使如此，不妨碍它对静力稳定度的定性讨
论。气块法的另一方面不足是：不能考虑环境对气块位移的反作用，即不考虑扰动气
压梯度力产生的加速度，因此不能处理气压梯度力引起的不稳定度。如正压不稳定
和斜压不稳定等。

条件性不稳定是指气块离开源地后，若气块的温度高于环境温度，则称气块是不
稳定的，而若气块的温度低于环境温度，则称气块是稳定的，若气块的温度等于环境
温度，则称气块是中性的。

在一般情况下，气块温度和环境温度的分布如图7-3-1所示。在自由对流高度
以下气块是稳定的，在自由对流之上是不稳定的。所以气块必须在外力作用下抬升
到自由对流高度，才能作不稳定运动。所以这种不稳定是有条件的。所以称为条件
性不稳定。

图7-3-1 气块绝热上升示意图（LFC为自由对流高度）

7.3.2 条件性不稳定的判据

从热力学图解上，只要分析气块的温度与环境温度，就很容易判断大气的条件性
稳定度状况，但在实际业务使用中并不方便。所以，通常是使用稳定度指数来分析大
气的条件性稳定度状况。
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7.3.2.1 用湿静力温度来表示的条件性稳定度指数

湿静力温度的表达式为：

Tσ =T+g
cp

z+L
cp

q （7-3-1）

如果将上式乘以cp，就是能量，包括显热能（cpT ）、位能（gz）、潜热能（Lq）。在
风速小于30m/s时，动能相当的温度小于0.5℃，所以可以用cpTσ来代替总能量。

在气压、温度不变的条件下，假定空气达到饱和，这时的湿静力温度称为饱和湿
静力温度，其表达式为：

T*
σ =T+g

cp
z+L

cp
qs （7-3-2）

则用湿静力温度表示的静力稳定度指数为：

Icondi =T*
σH -Tσzi

（7-3-3）

Icondi＞0为条件性稳定，否则为不稳定或中性。其中，假设气块从zi 高度抬升到H
高度，T*

σH 为H 高度的饱和湿静力温度，Tσzi
为起始抬升高度的湿静力温度。

实际上，气块在绝热上升过程中，其湿静力温度具有守衡性，到达H 高度（假设
在抬升凝结高度之上，参看图7-3-2）的饱和湿静力温度就等于起始抬升高度湿静力
温度。由于饱和湿静力温度与温度之间是单调的函数关系，所以气块内外的饱和湿
静力温度差与温度差同号。故可以使用Icondi =T*

σH -Tσzi
来反映气块的内外差，也

就是反映条件性不稳定。

图7-3-2 气块抬升示意图

7.3.2.2 用θse 来表示的条件稳定度参数

与湿静力温度类似，θse在绝热上升过程中具有守衡性，而且，θse与温度成单调函

数，所以可以使用θse 来代替Tσ构成稳定度参数，其具体形式如下：

Icondi =θ*se -θsezi
（7-3-4）

Icondi＞0，条件性稳定，否则不稳定或中性。其中θ*se 为高度H 处（图7-3-2）的饱和假
相当位温，θsezi

为起始抬升高度处的假相当位温。
例如取850hPa为起始抬升高度，500hPa代表上层，则：

Icondi =θ*se500-θse850 （7-3-5）
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7.3.2.3 肖瓦特（Showalter）指数

这是20世纪50年代引入的一个稳定度指数，至今仍广泛应用。它定义为

850hPa等压面上的湿空气沿干绝热线上升到抬升凝结高度后再按湿绝热线上升到

500hPa时具有的气块温度（T′）与500hPa等压面上的环境温度 （T500）的差值（图

7-3-3）。

图7-3-3 肖瓦特（Showalter）指数示意图

SI=T500-T′ （7-3-6）
当SI＜0时，大气层结是不稳定的，且负值越大越不稳定。反之，气层是稳

定的。
据外国资料，SI与对流性天气有以下关系：

SI＞3℃         发生雷暴的可能性很小或没有；

0℃＜SI＜3℃ 有发生阵雨的可能性；

-3℃＜SI＜0℃ 有发生雷暴的可能性；

-6℃＜SI＜-3℃ 有发生强雷暴的可能性；

SI＜-6℃ 有发生严重对流天气（如龙卷风）的危险。
肖瓦特指数从定义上看从850hPa上升到500hPa的，在我国的一些地区可能

无法使用。如果出现这种情况，可另外选择两层来代替。但要从大量历史资料中统
计新的强度标准或判据。

7.3.2.4 修正的肖瓦特指数（SImod ）

这是1958年Curtie和Panofsky引入的一个指数，其表达式为：

SImod =T500-T′mod （7-3-7）
其中T′mod是指起始抬升高度（850hPa）的气块湿度，取为850～500hPa之间的平均
湿度。

Ducrocq等（1998）讨论SImod在分析预报强对流天气时，SImod 的阈值取为小于

等于5℃。
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7.3.2.5 抬升指数

LI=T500-T′ （7-3-8）
其中T′为气块从地面以上900m高度抬升，干绝热上升到抬升凝结高度，再按湿绝
热线上升到500hPa所具有的温度。LI＜0，大气条件性不稳定，并且负值越大，越不
稳定。

抬升指数与肖瓦特指数类似，只是初始上升的高度不同。

7.3.2.6 最大抬升指数（BLI）

最大抬升指数（BLI）是指把底层厚度300hPa的大气按50hPa间隔分为若干
层，并将各层中间高度处上的各点分别按干绝热上升到各自的抬升凝结高度，然后又
分别按湿绝热线上升到500hPa，于是得到各点的抬升指数，其中最不稳定者对应的
抬升指数即为最大抬升指数。

也可以定义成是将近地面300hPa内垂直方向上θse 最大处的空气按干绝热上

升到抬升凝结高度，然后按湿绝热线上升到500hPa，得到的抬升指数。这两个定义
有一定的区别，但差异很小。

7.3.2.7 抬升垂直运动指数

这是20世纪90年代初引入的一个指数（McGinleg等，1991）。该指数由地面抬
升指数和由运动学方程导出的垂直运动组合而成，表达式为：

LLIW =lg（-LI×w） （7-3-9）
式中LI的单位取为℃，w的单位取为cm/s。在式中只取LI和w 的数值。当（-LI
·w）＜1或w＜0或LI＞0时，LLIW 无定义。

抬升指数和垂直速度可以独立用作对流发生前的指示参数。这两个参数结合起
来，可以表示不稳定空气被抬升的区域。

7.3.3 对流不稳定的概念

前面讨论的条件性不稳定是假设小块空气上升，其周围空气不发生任何变化，这
可以近似地反映热力对流的情形。而在实际大气中，常常会遇到另外一种情形，即相
当大的大块空气整体被抬升，例如气流过山，槽前气团整体抬升，锋面附近的暖气团
被整体抬升等。这种情况下会导致大范围的不稳定，出现大范围的对流，如飑线。

当整层空气被抬升，稳定度下降，从而导致的不稳定称为对流性不稳定，又叫位
势不稳定。

在什么情况下，空气整层抬升会导致稳定度下降呢？ 从图7-3-4示意图中可以
看出。如有比较厚的一层空气（ABCD），在抬升前是层结稳定的，由于某种动力原因
导致整层抬升，在抬升过程中空气质点的相对位置不变，每一个空气质点的状态都按
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绝热过程变化。则当空气被抬升到某个高度后（A′B′C′D′），其层结曲线就会发生变
化，气块可能会由稳定状态转变为不稳定状态。

图7-3-4 对流性不稳定示意图

从图7-3-4中可以看出在抬升过程中有利于层结稳定度下降的因子有两个，一
个是气层在抬升的过程中厚度增加，上层降温的过程比下层长，导致上层降温量大，
这一因子对于所有抬升过程的影响是相同的，所以不是分析讨论的关键。另一个因
子，就是上下层空气在上升过程中经历的干绝热过程的厚度不同，如果下层空气干绝
热过程短，降温量小，上层干绝热过程长，降温量大，则抬升过程气块的稳定性下降。

决定干绝热过程长短的主要因素是空气的干湿程度，空气越趋于饱和，其上升过
程中干绝热的路程越短，反之越长。这一物理过程是导致气块抬升过程中稳定度下
降的关键因素。所以大气抬升后的稳定度主要由初始的稳定度和气层中水汽的垂直
分布决定。

对流不稳定与条件性不稳定都是潜在的不稳定，因为在初始时刻大气是处于稳
定状态的，只有在一定的条件下才变得不稳定。

7.3.4 对流性稳定度指数

7.3.4.1 用θse 表示的对流性稳定度指数

θse 是常用的表征大气状态的物理量，它既能反映大气温度的高低，也能反映大

气中水汽含量的多寡。所以使用它来表示大气的对流稳定性是最常用也是非常有效
的。具体的形式是：

Iconve =θse上 -θse下 （7-3-10）

如果Iconve＞0，为对流性稳定；Iconve＜0，为对流性不稳定。

7.3.4.2 用Tσ表示的对流性稳定度指数

类似地Tσ也是既能反映大气温度的高低，也能反映大气中水汽含量多寡的物理

·122·第7章 中尺度天气分析



量，所以使用它来表示对流稳定性状况也是可行的。

Iconve =Tσ上 -Tσ下 （7-3-11）
同样Iconve＞0，为对流性稳定；Iconve＜0，为对流性不稳定。其中上、下层如何取法，有
的认为分别取500hPa和850hPa，也有人认为取700hPa和850hPa更好。

7.3.4.3 最大对流性稳定度指数

经验表明，利用强对流天气的临（邻）近探空资料计算出的θse （或Tσ 、θw ）在垂
直方向的分布如图7-3-5廓线，在边界层附近有一个θse的极大值，在对流层中层往往
有一个θse 的极小值。所以据此定义了最大对流性稳定度指数BI，就是指θse 最小值

与最大值之差。即：

图7-3-5 最大对流性稳定度指数示意图

BIconve =θsemin-θsemax （7-3-12）
这是一个理想指数，因为在垂直方向的分辨率较差，很难确定θse 最小值与最大

值的位置和强度。所以在实践中只能用探空资料近似计算。
一般认为（Atkins和 Wakimoto，1991），该指数应比用固定层次计算的对流性稳

定度指数要好一些。

7.3.4.4 条件—对流稳定性指数

条件性稳定度是考虑一小块空气上升得到的，而对流性稳定度是考虑厚度相当
大的某一层空气抬升得到的，两者各自具有独立性。从实际出发，可把两者结合起来
构成条件—对流稳定度指数，其表达式为：

Icondi-conve = （θ*se500-θse0）+（θse500-θse0） （7-3-13）

或 Icondi-conve = （T*
σ500-Tσ0）+（Tσ500-Tσ0） （7-3-14）

7.3.4.5 对流稳定度指数与条件性稳定度指数的关系

（1）当对流性稳定时，必然是条件性稳定的。
这是因为θ*se ≥θse ，所以当Iconve = （θse上 -θse下）＞0时（即对流稳定），必有Icondi=
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（θ*se上 -θse下）＞0（即条件性稳定）。
（2）当条件性不稳定时，必然是对流性不稳定的。
同样因为θ*se ≥θse ，所以当Icondi = （θ*se上 -θse下）＜0时（即条件性不稳定），必有

Iconve = （θse上 -θse下）＜0（即对流稳定）。
即对流性不稳定较易发生，条件性不稳定要求更高一些。这与实际预报经验是

一致的。当有大尺度系统导致大范围上升运动时，很容易出现不稳定，作为预报员如
果觉得热力对流容易发展时，再配合有锋面或高空槽时，那对流发生的可能性更大。
所以，在实际预报中，这两种机制有时是联系在一起的，很难完全割裂开来进行分析
预报。

7.3.5 强对流分析的经验指数

前面介绍的对流稳定度指数是从两种对流发展过程的物理机制中导出的，而实
际分析预报时，并不关心其具体过程，而关心大气是否有利于对流不稳定发展。所
以，根据资料统计和经验，人们总结了一些具有实际预报能力的稳定度经验指数。

7.3.5.1 杰弗逊（Jefferson）指数（JI）

JI是Jefferson（1963）提出的一个雷暴指数，也称修正的不稳定指数。Jefferson
认为它可以适用于不同区域和季节，其表达式为：

JI=1.6θw900-T500-11 （7-3-15）
其中θw900 是900hPa的湿球位温。T500 是500hPa温度。

杰弗逊指数JI的数值大于零，则易出现雷暴，数值越大越不稳定，越容易出现
雷暴。

7.3.5.2 莱克力指数

莱克力指数是在杰弗逊指数JI中加入了中层（700hPa）的湿度条件，所以又称
修正的杰弗逊指数。其表达式为：

JImod =1.6θw900-T500-1
2

（T-Td）700-8 （7-3-16）

或 JImod =JI- 1
2

（T-Td）700-3[ ] （7-3-17）

使用莱克力指数分析雷暴，取临界值为28，结果表明，该指数对雷暴具有较好的
预报能力。

7.3.5.3 T* 指数

T*指数的表达式为：
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T* = 10
H0

27.3-（Γ-Γ1）[ ]+
1+ 1

27.3Tg

1+ 1
27.3∑（T-Td）

+R （7-3-18）

其中Γ、Γ1 分别为抬升凝结高度至500hPa高度之间层结曲线和状态曲线的温度直
减率；H0 为0℃温度层的高度（以100m 为单位）；Tg 为预报的地面最高温度；

∑（T-Td）为850hPa、700hPa、500hPa上的温度露点差之和；R为不稳定度，是

凝结高度抬升至500hPa时，状态曲线和层结曲线在各高度上温度差的平均值。T*

指数是一个无量纲数。
在上海地区T* 指数被用作预报雷雨指标。实际资料统计说明，当T* ≥8时，

12h内87%的个例发生雷暴。而当T*≤7时，12h内84%的个例不发生雷暴。

7.3.5.4 瑞士新雷暴预报指数

Huntrieser，Schiesser，Schimid，Waldvogel（HSSW）使用瑞士的高分辨资料统
计分析表明，850～500hPa之间大气的状态与雷暴密切相关。所以他们将表征热力
学和动力学的参数进行组合构成了适合瑞士北部的新雷暴预报指数。

为了便于日常业务应用，HSSW 将雷暴预报指数分为两类：用于预报是否有雷
暴发生的SWISS指数与判断是否会出现大范围雷暴的CS指数。

（1）SWISS指数

SWISS指数用于确定是否有雷暴发生，它类似美国气象学家提出的强天气威胁
指数。

SWISS00 =SI850+0.4Shr3～6+0.1（T-Td）600 （7-3-19）
其中下标“00”表示用世界时00时的探空资料进行计算；SI850 是肖瓦特（Showalter）
指数；Shr3～6 是3～6km垂直风切变的数值（单位是m/（s·（3km））；（T-Td）600是

600hPa的温度露点差。
当SWISS00 ＜5.1时预报有雷暴，否则预报无雷暴。

SWISS12 =SLI+0.3Shr0～3+0.3（T-Td）650 （7-3-20）
其中下标“12”表示用世界时12时的探空资料进行计算；SLI是地面抬升指数的数
值；Shr0～3 是0～3km垂直风切变的数值；（T-Td）650是650hPa的温度露点差。

当SWISS00＜0.6时预报有雷暴，否则预报无雷暴。
（2）CS指数

CS指数主要用世界时12时的探空资料判别是否会出现大范围雷暴：

CS =CAPEccl·Shr0～6 （7-3-21）
其中CAPEccl是一个修正的对流有效位能；Shr0～6 为6km以下垂直风切变的数值
（单位是m/（s·（6km））），式中修正的对流有效位能与一般的对流有效位能的差别
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在于：空气块从修正的对流凝结高度CCLmod开始做湿绝热上升（CCLmod是指地
面到850hPa层平均混合比等值线与温度层结曲线相交之点所在高度）。
式中Shr0～6 的计算公式为：

Shr0～6 =∫
6km

0
ρ（z）v（z）dz

∫
6km

0
ρ（z）dz

-1
2 v（0km）+v（0.5km）㊣

╭

╰

㊣

╮

╯

/6km （7-3-22）

HSSW 的计算表明，在大范围雷暴日，CAPEccl和Shr0～6 的值均很大。当CS＞
2700J/（kg（m/s）·（6km））时，预报有大范围雷暴；否则预报无大范围雷暴。

7.3.5.5 风暴强度指数

从中尺度动力学知道强风暴与一般风暴在结构和形成机制上都有不同，强风暴
一般在有较强风切变的环境下形成。所以强风暴与一般风暴既有相同之处，也有不
同之处。在分析中也有两种思路：一种是根据雷暴出现的判据，判断是否有雷暴，再
区分强雷暴和非强雷暴；另一种是直接针对强雷暴寻找预报指数。

在分析雷暴强度时常用对流有效位能代表热力学不稳定条件，用垂直风切变表
示动力学因子。Miller（1972）认为强雷暴是在强热力学不稳定和强动力学因子都出
现时才发生。后来的大量研究表明：强雷暴不但可发生在强热力学不稳定和强动力
学因子都出现的情况下，也可出现在强热力学条件、弱动力学条件或弱热力学条件、
强动力学条件下。

所以，对于强雷暴就构建了由CAPE和Shr组合的风暴强度指数，具体形式
如下：

SSI=1002+（0.276ln（Shr））+（2.011×10-4（CAPE））[ ] （7-3-23）
其中Shr是0～3600m的环境风垂直切变。

在应用中有人将SSI的临界值取为100，也有人取为120。

7.3.5.6 储能机制指数

从能量的角度讲，强对流的发生发展是大量能量累积、发展与释放的过程。所以
在强对流发生之前应有一个能量积累的过程，只有积累了大量的能量才能在强对流
发生时集中释放。大气低层能储存多少能量也是未来对流强度的重要指标，与雷暴
强度有密切关系。研究表明在强雷暴发生前，常伴有逆温层或垂直下沉运动存在。
储能机制指数主要反映低层储存能量的能力。

（1）干暖盖指数

Ls = （θ*w ）max--θw[ ] （7-3-24）
其中 （θ*w ）max表示逆温层顶处的最大饱和湿球位温，-θw 表示靠近地面50hPa气层中
的湿球位温的平均值。Ls越大说明干暖盖越强。
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（2）储能指数

ChuI= （T*
σ ）max--Tσ，0～50[ ] （7-3-25）

其中 （T*
σ ）max表示逆温层顶处的最大饱和湿静力温度，-Tσ，0～50 是靠近地面0～50

hPa气层中的湿静力温度的平均值。

7.3.5.7 全总指数

TT =T850+Td850-2T500 （7-3-26）

TT越大，越容易发生对流。
修正的全总指数：

TTmod = -T+-Td -2T500 （7-3-27）
其中 -T和-Td 分别是地面到850hPa的平均温度和平均露点。同样，TTmod 越大，越
容易发生对流，其预报阈值可因时因地而异。Ducrocq等（1998）给出的阈值为57℃。

7.3.5.8 强天气威胁指数（SWEAT）

这是20世纪70年代 Miller和 Maddox（1975）引入的，目前在很多国家和地区
使用。它是根据328次龙卷资料和日常经验得出的一个预报指数，表达式为：

I=12Td850+20（TT-49）+2f850+f500+125（S+0.2） （7-3-28）
其中Td850是850hPa露点温度（℃），若露点小于0℃，此项为零；TT 是全总指数，若

TT ＜49，则20（TT-49）项为零；f850为850hPa风速（海里/h）；f500为500hPa风
速（海里/h）；S=sin（α500-α850），其中α500和α850分别是500hPa和850hPa风向；
最后一项在下列四个条件中任一条件不满足时为零：①850hPa风向在130°～250°之
间；②500hPa风向在210°～310°之间；③500hPa风向减850hPa风向为正；④850
hPa及500hPa风速至少等于15海里/h（7.72m/s）。

美国应用SWEAT分析过去的龙卷和强雷暴个例时得到：发生龙卷的I临界值
为400，发生强雷暴的临界值为300。这里指的强雷暴是伴有25m/s以上大风，或直
径1.9cm以上降雹的雷暴天气。

Ducrocq等（1998）在讨论对流天气预报时，给出的I临界值大于100。

7.3.5.9 K 指数

K 指数的定义为：

K = （T850-T500）+Td850-（T-Td）700 （7-3-29）
它又被称为George指数或气团指数。它是温度直减率、低层水汽含量和中层饱

和程度的综合反映。K 指数越大层结越不稳定。

K 指数可以配合涡度、散度分析制作雷暴的客观预报。北美地区在使用这种方
法时有以下经验：在风力微弱无明显的锋面及气旋影响的地区中，可以有气团性雷暴
发展。K 值大小与可能出现雷暴活动的关系为：
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当K＜20℃时，无雷暴；
当20℃＜K＜25℃时，孤立雷暴；
当25℃＜K＜30℃时，零星雷暴；
当30℃＜K＜35℃时，分散雷暴；
当K＞35℃时，成片雷暴。
但是，在K 值所指示的不稳定区域中，常受气流辐合、辐散的影响。在辐合区

中，雷暴活动加强；在辐散区中，雷暴活动减弱。为了将气流形式的特征引进到预报
方法中，可以用700hPa和850hPa等压面的高度相加得H′（H′=H700+H850），再
分析H′值的分布，并根据K 值与H′的分布情况作出综合判断和雷暴预报。

Charba（1979）、朱晓冬等（1993）提出修正的K 指数。考虑地面温度状况后修正
的K 指数为：

Kmod = 1
2

（T0+T850）+1
2

（Td0+Td850）-T500-（T-Td）700 （7-3-30）

同样Kmod 值越大，表示气团底层越暖湿，稳定度越小，因而越有利于对流的发
生。对于对流天气预报，Ducrocq等（1998）给出的阈值为35℃。

7.3.5.10 山崎指数（KYI指数）

山崎指数（KYI指数）是山崎20世纪70年代引入的。他认为有利于对流发展
至少要满足三方面的条件，即大气的稳定度、低层的水汽和上升运动。

山崎指数常用于诊断强降水。他认为强降水是从对流云中降落的，所以产生强
降水首先要形成对流云，即大气处于某种不稳定，并且云底高度附近的气层必须潮
湿。另外他考虑到由于对流将能量向上输送容易导致大气层结逐渐趋于稳定，这不
利于强降水的维持。所以应在低层有一定的暖平流，上层有冷平流或无平流，这样有
利于维持层结不稳定。

山崎认为，上述三个因子满足下述条件时易发生强降水：
（1）SI≤1.5℃（6月≤3℃，5月≤4℃）；
（2）850hPa温度露点差：（T-Td）≤3℃；
（3）850～500hPa温度平流：TA =-（V·

Δ

T）850～500 ≥2×10-5℃/s。

KYI指数的具体表达式为：

KYI=
TA -SI

1+（T-Td）850  
当TA ＞SI时

0 当TA ≤SI时
㊣
╭

╰
（7-3-31）

其中TA 的单位取10-5℃/s，但在式中只计算数值。
其阈值如下：
当1＜KYI＜2时，大雨有可能发生；
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当2＜KYI＜3时，出现大雨的可能性大；
当KYI＞3时，基本会出现大雨。

7.3.5.11 A指数

A指数同样是由层结稳定度和大气湿度组成，其具体形式如下：

A = （T850-T500）-（T-Td）850-（T-Td）700-（T-Td）500 （7-3-32）
指数越大发生雷雨的可能性越大。有数据表明，如果A≥0，90%以上有雷雨。

实习与练习

飑线过程分析

1）目的要求

①学会应用中尺度天气图等资料确定飑线位置和移动规律。

②学会不稳定指数的计算方法。

2）内容

①分析500hPa图一张，中尺度地面图三张。

②作飑线移动预报和过程小结。

③利用单站探空计算不稳定指数。
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附  录

A.地面天气图填图格式及分析的技术规定

A.1 地面天气图的填图格式

地面天气图的填图格式如图A-1所示。其各个项目的含义和填写方法是：

图A-1 地面天气图填图格式

N 总云量，按表A-1的符号表示。 表示缺报。
表A-1 总云量填图符号表

电 码 0 1 2 3 4 5 6 7 8 9

符 号 ○

总云量 无云
1或

小于1
2～3 4 5 6 7～8 9～10 10 不明

CH、CM、CL———高云状、中云状、低云状以表A-2的符号表示。



表A-2 云状的符号

电码 符号 低云状 符号 中云状 符号 高云状

0 不填 没有低云 不填 没有中云 不填 没有高云

1 淡积云 透光高层云 毛卷云

2 浓积云 敝光高层云或雨层云 密卷云

3 秃积雨云 透光高积云 伪卷云

4 积云性层积云 荚状高积云 钩卷云

5

6

7

8

普通层积云

层云或碎层云

碎雨云

不同高度的积云

和层积云

系统发展的

辐辏状高积云

积云性高积云

复高积云或

敝光高积云

堡状或絮状高积云

卷

层

云

云层高度角＜45°

云层高度角＞45°

云层布满全天

云量不增加也

没有布满全天

9
鬃积雨云或砧状

积雨云

混乱天空的高积云，

高度不同
卷积云

Nh低云量，图上填的为电码。电码和云量的关系见表 A-3。“×”为不明或缺、
错报。和总云量相同时不填。

表A-3 低云量填图电码和云量的关系

电 码 0 1 2 3 4 5 6 7 8 9

Nh 1 3 4 5 6 8 9 10 ×
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表A-4 基本天气现象的中文名称及符号

中文名称 符号 中文名称 符号 中文名称 符号

雨 扬沙 低吹雪

阵雨 沙尘暴 高吹雪

毛毛雨 烟 雾凇

雪 霾 冻雨

阵雪 浮尘 尘卷风

雨夹雪 雷暴 雷暴伴有雨或雪

冰雹 闪电 雷暴伴有冰雹

雾 飑 雷暴伴有沙尘暴

轻雾 龙卷
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  h 低云高，以数字表示，以100m为单位。

TTT和TdTdTd 气温和露点，以数字表示，以℃为单位。填写十位、个位、小数
一位。十位数为零时，省略不填。前面加“-”号者，表示温度、露点为负值。

WW 现在天气现象，即观测时或观测前1h以内的天气现象。填图符号所代
表的意义如表Ⅰ-5。“××”为不明或缺、错报。

VV 水平能见度，以数字表示，以km为单位。

PPPP 海平面气压，以数字表示，单位为hPa。填写后三位数字，最后一位为小
数。如 “035”，代表气压为1003.5hPa；“995”，代表气压为999.5hPa。

PPP 过去3h气压变量，即观测时的气压与观测前3h气压的差值。分别表示
气压变量的个位和小数一位。“×”为缺、错码。

a 过去3h气压倾向。“+”表示过去3h气压升高，“-”表示气压下降。“×”
表示不明。

W1W2 过去天气现象，定时绘图天气观测报告前6h内出现的天气现象，补充
定时绘图天气观测报告为观测前3h出现的天气现象。符号所代表的意义见表A-6。

W1W2 分别代表两种天气现象，“×”表示不明。

表A-6 过去天气现象填写的符号与意义

电码 0 1 2 3 4 5 6 7 8 9

符号 不填 不填 不填

意义
沙暴或

吹雪
雾 毛毛雨 雨 雪

阵性

降水
雷暴

RRR 降水量，用数字表示，单位为mm。1mm以上为整数，小于1mm的填写
一位小数。“T”表示微量。

tR 降水时段指示码。降水时段=tR×6。如1表示过去6h降水量，4表示过
去24h降水量。6h降水量只在02、08、14、20四个时次编发和填写，这时tR 省略不

填。过去24h降水量与过去6h降水量同时填入一张图上时，过去24h降水量的tR

填4，单独填时，可省略。

dd 风向。以矢杆表示，矢杆方向指向站圈，表示风的来向。风向的方位以图
上的经纬线为准。静风时不填任何符号，在CH 上面填有d表示风向不明，后面的数
字为风速。如 “d15”则表示风向不明，风速为15m/s。

ff 风速。以矢羽表示，矢羽一长划表示4m/s，一短划表示2m/s，一三角旗表
示风速20m/s，风速不明时，在风向杆尖端填“×”。风速大于40m/s，在风向杆另

一侧填一个“＞”，如“ ”。
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以上为必填项目。以下介绍选填项目的符号及意义。

P24P24 24h气压变量。以hPa为单位，只填十位数和个位数，十位数是零时不
填。

TxTxTx 日最高气温。在每日02时图上填写。

TnTnTn 日最低气温。在每日14时图上填写。

TgTgTg 地面最低温度。
以上三项填写方法与TTT相同。

SpSpspsp 重要天气现象。填在图上的是电码数字。只在02、08、14、20四个
时次的天气图上填写，当有两组或两组以上的天气现象报告时，都填在图上。电码所
代表的意义如下：

911fxfx 911是指示码。表示其后为≥17m/s的极大瞬间风速。fxfx 是极大瞬

间风速值。以m/s为单位。

92sss：表示过去6h有雨凇出现。92为指示码。sss表示电线积冰直径。以

mm为单位。

9939A2 表示过去6h内在测站或视区内出现海陆龙卷或尘卷风。9939是指
示码。A2 为1表示海龙卷，2表示陆龙卷，3表示尘卷风。

996HgHg 表示过去6h内出现冰雹现象。996为指示码。HgHg 是冰雹的最

大直径，以mm为单位。若 HgHg为99，则表示冰雹直径大于99mm。

9977B 表示河流封冻情况。9977是指示码。B为河流封冻情况。电码所代表
的意义见表A-7。

表A-7 B电码及其意义

电 码 河流封冻情况

0 不用

1 本地河流无封冻，但有上游来的冰块出现

2 河面部分结冰

3 河面全部结冰

4 本地河面尚未开始解冻，但已有上游解冻冰块向本地堆集

5 河面开始解冻

6 河面全部解冻
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A.2 地面天气图上分析项目的表示方法

A.2.1 等压线

以黑色铅笔画的实线表示。

A.2.2 3h等变压线

以蓝色钢笔画虚线表示。

A.2.3 锋

表示方法见彩表A-8。

A.2.4 天气区

为了清楚地显示出各种主要天气现象的分布，地面天气图上采用各种颜色铅笔
绘制出各种天气区。其标注方法如彩表A-9。

A.2.5 锋的过去位置

锋的过去位置，用黄色铅笔绘成实线，不区分锋的类型。对影响预报地区的锋，
还必须计算其移动速度（以km/h为单位），用黑色铅笔标注在计算的锋段相应的位
置上。

A.2.6 气压系统中心过去位置和移动路径

高压中心的过去位置，用蓝色铅笔绘制符号“○”，低压中心过去位置，用红色铅
笔绘制符号“●”，热带风暴和强热带风暴中心过去位置，用红色铅笔绘制符号

“ ”，台风中心过去位置，用红色铅笔绘制符号“ ”。并用黑色铅笔在其下边标
注中心气压值，上边标注日期和时间。

气压系统中心过去的移动路径以矢线表示，矢线自过去中心位置指向现在中心
位置。高压中心路径用蓝色铅笔绘制，低压、热带风暴、强热带风暴和台风中心路径
用红色铅笔绘制。对影响本地区的气压系统，还需计算其移动速度（以km/h为单
位），用黑色铅笔标注在移动路径的矢线的左侧或上方。

A.3 地面天气图气压场分析的技术规定

（1）东亚、部分东亚、中国分区地面天气图和夏半年（5月至10月）的亚欧地面天
气图上通常每隔2.5hPa，按……，997.5，1000.0，1002.5，……等数值序列用黑色铅
笔绘制等压线。在北半球地面天气图和冬半年（11月至翌年4月）亚欧地面天气图
上，等压线的数值间隔通常取5hPa，其数值规定为……，995，1000，1005，……。

（2）同一张地面图上等压线间隔应力求一致。但在气压梯度较小的区域，为了更
清楚地确定气压系统的形势及其中心位置，可用细的黑断线加绘规定数值以外的等
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压线，气压梯度过大的地区（一个纬距内通过两条以上等压线的地区），则可按10hPa
或5hPa的间隔绘制。

（3）等压线标注。等压线应绘到图边，否则应闭合，在没有记录的地区可例外，但
应将各条并列的等压线两端排列整齐，起止于某一条经线或纬线上。

在非闭合等压线的两端应标注等压线的数值，如等压线是闭合的，则在等压线的
正北方开一小缺口，在缺口中间标注数值；等值线太密时，可有规律地间隔标注数值。
这些数值在中国分区、部分东亚、东亚地面天气图上，标注十位数、个位数和第一位小
数。例如气压1002.5，标注02.5，997.5标注97.5；在北半球、亚欧地面天气图上，标
注十位数和个位数。数字排列与纬线平行。

（4）气压系统中心位置确定。通常，高压中心应确定在风的反气旋环流中心处，
环流不明显时分析在气压最高处；低压中心应确定在风的气旋环流中心处，环流不明
显时分析在气压最低处；热带风暴、强热带风暴和台风中心，应当根据实况报告、卫星
图像和天气雷达探测资料等综合分析确定。当最高、最低气压值的位置与环流中心
不一致时，应周密考虑气压记录的准确程度和风的记录的代表性，按可靠的记录确
定。根据风和气压的记录难以确定气压系统中心时，应以气压系统最内一条等压线
所围区域的几何中心为系统的中心。

（5）气压系统中心标注。高压中心用蓝色铅笔标注“高”字；低压中心用红色铅笔

标注“低”字；热带风暴和强热带风暴中心用红色铅笔标注符号“ ”；台风中心用红

色铅笔标注符号“ ”。
在系统中心符号的下边，应用黑色铅笔标注系统中心数值。标注以“hPa”为单

位，低压中心气压值的第一位小数舍去；高压中心气压值的第一位小数须进为整数；
热带风暴、强热带风暴和台风中心气压值根据实况报告标注。例如：低压中心最低的
气压为113（1011.3hPa），应标注为“1011”，如高压中心最高气压记录为113（1011.3
hPa），应标注成“1012”。

气压系统中心处的气压记录不可靠或没有气压记录时，中心值通常只标注至十
位数，个位数标“×”。

A.4 绘制地面天气图3h等变压线的技术规定

（1）3h等变压线规定用黑色或蓝黑色断线。
（2）3h等变压线，通常以0hPa为基准，以2hPa为间隔，在预报区域及其大片

的变压绝对值小于2hPa的地区，可以加密分析，数值间隔为1hPa。和等压线一样，

3h等变压线也要标注数值，只标整数，并在数值前标注正号“+”或负号“-”。
（3）正变压区中心的最大变压值，用蓝色铅笔标注在最大数值测站附近，负变压
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区中心的最大变压值，用红色铅笔标注在最小数值测站附近。标注变压值应精确到
小数一位，并在数值前加注正号“+”或负号“-”。当范围较大的正变压区中出现数
值较小的闭合正变压区时，数值较小的闭合正变压区使用红色标注；当范围较大的负
变压区中出现数值较大的闭合负变压区时，数值较大的闭合负变压区使用蓝色标注；
非闭合的正、负变压区，在其适当的位置，分别标注蓝色正号“+”和红色负号“-”。

B.等压面图的填图格式及技术规定

B.1 等压面图的填图格式

如图B-1其中各项目填写规定如下：

图B-1 等压面图填图格式

HHH 等压面绝对位势高度。500hPa图上，填写千、百、十三位数字，如填写

568，则表示绝对位势高度为5680gpm。700hPa，850hPa图上，填写百、十、个三位
数字，如700hPa图上填写040，表示绝对位势高度约3040gpm，850hPa图上填写

520，表示绝对位势高度为1520gpm。

TT 等压面图上的气温。填写十位、个位。气温在零度以下时，数值加“-”号。

DD 等压面图上的气温露点差。5℃以下填个位、小数一位，5℃以上填十位、
个位。

dd、ff 风向、风速，填写方法与地面图相同。

B.2 等压面图上必须分析的项目

（1）等高线和高、低中心（在各层等压面图上分析）；
（2）槽线、切变线（在850hPa、700hPa、500hPa等压面图上分析）；
（3）等温线和冷、暖中心（在各层等压面图上分析）；
（4）同时间地面天气图上的锋（通常在850hPa或700hPa等压面图上，用黑色

铅笔按彩表I-8的单色符号描绘）。
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B.3 等压面图上视需要分析的项目

（1）等露点线（或等气温露点差值线）和干湿中心；
（2）脊线；
（3）平流零线和冷暖平流；
（4）同时间地面天气图上大范围的雷暴，降水等天气区（只在850hPa或700hPa

或500hPa等压面图的有关地区上描绘），用颜色铅笔勾画出其范围，并在其中标注
该种天气现象（雨除外）的基本符号（或云状符号），或云量的成数。降水区、云区用绿
色，雷暴区用红色。为避免与等值线混淆，还可在天气区内轻涂相应的颜色；

（5）同时间的、前12h的、或前24h的地面天气图上主要气压系统中心位置及
其移动路径（通常在700hPa或500hPa等压面图上描绘）。标注方法见地面天气图
上分析项目的表示方法；

（6）天气系统的过去位置。

B.4 等高线和等温线分析的技术规定

（1）等高线为黑色铅笔以平滑实线绘制，等高线之间的间隔通常为40gpm。在
等高线稀疏的地区，可视情况加绘间隔20gpm的等高线。加绘的等高线绘成断线。
每条等高线上均需标注千位、百位和十位数，标的位置和要求与等压线相同。当气压
系统微弱，按规定的位势高度数值画不出闭合的中心，而风的环流又较明显的地区，
可用矢线画出环流圈。绘制等高线按以下的数值序列：

在AT850图上画……，144，148，152，……等线；
在AT700图上画……，296，300，304，……等线；
在AT500图上画……，556，560，564，……等线；
冬半年，500hPa图上等高线过密，可每隔80gpm画一根等高线。按……，552，

560，568，……的序列绘制。
（2）在高位势区中心以蓝色标注“高”字；低位势区中心以红色标注“低”字；热带

风暴和强热带风暴中心用红色铅笔标注符号“ ”；台风中心用红色铅笔标注符号

“ ”。
高、低中心确定的原则与地面图上高、低压中心确定的原则相似。热带风暴、强

热带风暴和台风中心的确定，应参照地面天气图上该系统中心的位置确定。
（3）在等压面图上，用黑色矢线绘制系统过去中心的移动路径。系统中心的过去

位置：高位势区中心，用蓝色铅笔绘制符号“○”；低位势区中心，用红色铅笔绘制符号

“●”；热带风暴和强热带风暴中心用红色铅笔标注符号“ ”；台风中心用红色铅笔
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标注符号“ ”。
（4）等温线的分析，要依据图上的温度记录用红色铅笔绘成实线，其间隔规定为：

以0℃为准，每隔4℃画一根。等温线的两端或闭合等温线的北部开口处应标注其温
度数值，如：……，-4，0，4，……等。

（5）在温度低值区中心，用蓝色标注“冷”字，高值区中心，用红色标注“暖”字。

C.影响记录代表性的原因与记录误差的判断

天气图上所填写的气象观测记录是我们进行天气分析的重要依据。为保证分析
的正确性，必须对记录的代表性和记录误差的来源有所了解，并学会对错误记录判断
的方法。

C.1 影响记录代表性的原因

影响记录代表性的根本原因是地理环境的作用，但局部的天气情况和气象要素
的日变化，也会使记录在某一时刻失去其代表性。

C.1.1 地理环境

特殊的地理环境对记录代表性的影响很大。不同测站之间的地形及地表状态的
差异，是某些记录具有地方性的原因。通常在地形比较简单，下垫面性质比较均匀的
平原地区和海洋上，记录的代表性较好，而在地形复杂和地表性质差异大的山地区
域，记录的代表性就比较差。因此，如果不具备一定的地理知识，不了解所考虑的区
域各站的地形、地表性质的特点和地方性天气规律，就不可能对记录的代表性有正确
的判断。

就各气象要素本身来说，在同样的地理条件下，其代表性并不都是一样的。如气
温和风就容易受局部地理环境的影响而代表性较差，而气压和中、高云受局部地理环
境影响则较小，代表性就较好。

C.1.2 天气条件

天气条件对记录的代表性也有一定的影响，例如晴天的气温就比阴天的气温代
表性好。另外，当有些局部现象发生时，也会使当地某些记录缺乏代表性。例如局部
地区的雷暴，会使当地的气压倾向和风的代表性受到影响。

大气的稳定度对记录代表性的影响也是不可忽视的。例如在大气层结稳定且风
很小时，位于盆地或低洼地区的台站，夜间地面辐射逆温很强烈，地面气温就常常比
附近台站偏低。在风随高度显著增大的情况下，动力和热力的不稳定，会引起动量下
传，使地面风明显增大，甚至风向也发生改变，和海平面气压场不相适应。
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C.1.3 气象要素日变化

各种气象要素的变化是由周期性的日变化和由天气系统活动引起的非周期性变

化叠加的结果。当反映大范围天气过程的非周期变化起主要作用时，记录的代表性
就较好。反之，记录的代表性就较差。

各项气象要素的日变化是不一样的，有的要素日变化大（如气温），有的要素日变
化小（如露点），因此，我们应该了解其规律，并注意图上各地区的地方时差异，才能正
确判断它对记录代表性的影响。

C.2 记录误差的来源

实际工作中，由于各种原因，常常造成记录的误差。可分为系统性误差和偶然性
误差两类，其中以偶然性误差最为常见。

系统性误差的来源，大致有下面四种情况：
（1）不合标准的观测仪器。
（2）仪器安装不合规范。
（3）订正及换算图表的误差。
（4）台站海拔高度不准确。海平面气压和等压面的位势高度就会由此产生误差。
偶然性误差的来源，主要是由于在气象观测、订正与查算、编码或译码、电讯传递

和填图等工作中的疏忽而造成。

C.3 记录误差的判断

判断记录误差的基本方法是比较法。但在使用比较法时要注意比较的条件。不
同的地理环境、不同的天气系统和不同的天气条件，就不能机械地对这些与之有关的
记录进行比较。例如我们分析地面图时，经常遇到华北平原地区的气温比其西侧黄
土高原地区的气温高好几度，这是由于黄土高原地势较高（比华北平原海拔高出

1000m左右）所造成的，而不是温度记录有错误。又如锋面或高空槽附近气象要素
的显著差异，正是客观情况的反映，而不是记录有问题。

系统性误差一般比较容易发现，因为这种误差在同一个气象台站中经常重复出
现，只要与周围台站同一要素的记录进行较长时期的比较，即可找出误差的规律，而
确定其订正值后，仍可使用。偶然性错误的判断，有时也并不难，例如在图上出现了
明显不符合该季节情况的天气符号，即可很快发现。但在多数情况下，由于这种误差
的规律性不好，如错情不很显著，就需要和邻站记录或该站前后时间记录作细致比
较，或根据该站同一时间各要素的相互关系加以考虑才能发现。例如同一测站能见
度是2km，而同时又有大雾，则二者之中必定一个有错误。这时便可看看该站的温
度露点差并结合当时的天气形势再决定取舍，对于等压面图上记录的正误，还可以比
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较同一时间不同高度的记录来判断，此外，作为一个预报员还应该了解各种观测项目
的精确度，熟悉各种电码和填图技术，知道观测、电讯传递和填图各个环节中容易出
现的误差。所有这些知识，对于记录误差的判断都是很有帮助的。

总之，只要我们采取科学的严肃态度，许多有误差的记录都是可以判断出来的。
由于修正误差通常比判断误差困难，因此，当我们没有一定的根据确定误差值时，宁
可放弃该记录，也不要任意猜测。

D.我国各地区锋面分析特点

前面我们着重介绍了有关锋面分析的一般方法，这对于我们分析每一个具体的
锋面是有指导意义的。但我国地区广大，地形复杂，因此，我国境内各地区的锋面活
动都有其特殊点，如果不了解这些特点，要正确的分析锋面就有一定的困难。下面就
我国各地区锋面分析的主要特点作一介绍。

D.1 西北地区

活动于西北地区的锋面主要是冷锋，其次是准静止锋和地形锢囚锋。由于西北
地处内陆，地势高低悬殊，气象要素受地形影响较大，因此，利用地面气压、气温、露
点、云层和降水等要素来分析锋面有一定局限性。根据当地的经验，变压和某些单站
气象要素随时间变化的特点，对定锋是有一定帮助的。

D.1.1 冷锋

（1）冷锋后一般是+Δp24和-ΔT24区，而在锋前一般是-Δp24和+ΔT24区，但地

面锋线并不刚好与Δp24零线相重合，而是位于Δp24零线前面不远的负变压区域中。

锋面移动越快，锋与 Δp24零线相距越远。副冷锋一般是位于相对较弱的+Δp24

区中。

ΔT24受天空状况的影响较大，故不如Δp24好用。特别是在冬季的夜间，近地面

有强的辐射逆温层，冷锋过后大风引起的湍流使气温反而升高，因此，锋后有+ΔT24

的现象，在使用ΔT24时必须注意。

（2）Δp3 反映了气压的短时变化，一般锋前是-Δp3，锋后是+Δp3。用Δp3 分析

副冷锋比用Δp24更好些，但高海拔地区应首先考虑Δp24。
（3）露点温度。一般暖气团的湿度大于冷气团，但应注意冬半年从苏联欧洲南部

过来的冷气团，有时比暖气团湿度大，冷锋过后露点上升，这种情况在北疆和河西走
廊都可见到。

·542·附  录



（4）风向风速。一般锋前是弱的东南风，锋后是强的西北风。但也有例外，如冷
空气从北边下来，哈密（52203）至玉门（52436）一带锋后是东北风，塔里木盆地的若羌
（51777）一般锋前为偏西风，锋后都是偏东北风，如果冷空气是从塔里木盆地西部入
侵，锋后可能是西南风。这与塔里木盆地是三面环山，东部开口的马蹄形地形有关。
兰州锋后多东北风，西宁锋后多东风，如冷空气主力来自青海西部，则锋后兰州是西
北风，西宁是西风。

利用风来分析锋时，要根据冷空气主力的来向，结合那里的地形情况。西北地区
地形复杂，风的地方性日变化明显，使用时要注意。

（5）云和降水。一般锋前为卷层云，逐渐加厚，锋面过境时变成复高积云或层积
云，最后变成雨层云，并有降水。锋过后逐渐抬高变为高积云，最后变成卷云和晴天。
降水多在锋线附近，有时根本无降水，而只有一些卷云。

降水情况各地区不同，如天山北部锋后一般都有降水，甘肃东南部、陕西的中部
和南部绝大多数锋面附近都有降水，这主要是由于冷锋爬山，上升气流加强而产生
的。其他地区则因空气比较干燥，锋后不一定有降水。冷锋的降水夏季比冬季多，云
和降水不强的快速冷锋及强冷锋后常有大风和风沙。

（6）地面气压形势。地面冷锋多位于低压槽里，但在河西走廊的西部也有不少冷
锋位于地面热低压（槽）后部，高压脊之前沿，以后随着锋的东移而加入低压（槽）中，
这种情况多出现在热低压（槽）强烈发展的初期。西北的副冷锋多位于高压脊前的隐
槽或很弱的浅槽中，它往往不发展，并很快东移与主冷锋合并。

（7）气温。依据气温定锋有一定的局限性，但在地势比较平坦，地表性质也差不
多的河西地区还是可用的。在西北地区（除青海外），850hPa等压面很接近地面，因
此，850hPa温度场是分析地面锋的很好的参考资料。但在冬季地面有强的逆温层
时就不大好用。从帕米尔高原东移的冷锋过南疆时，锋后有明显的增温，强的冷锋越
过天山南下进入南疆时，也由于下沉增温的影响，锋后降温比北疆少得多。

D.1.2 准静止锋

西北地区的准静止锋多由冷锋受山脉阻挡而形成。在天山北缘最多，在昆仑山、
阿尔金山北麓的塔里木盆地南缘，有时也有准静止锋。在昆仑山脉东段北缘，柴达木
盆地南部很少有准静止锋，这是因为那里地形的坡度较平缓的缘故。

进入河西走廊的东西向冷锋，若冷空气厚度不大，便受祁连山的阻挡而静止不能
南下进入柴达木盆地。冷锋到达陇东及关中平原后，往往被秦岭阻挡静止一时期，等
冷空气加厚到一定程度再越过秦岭进入四川盆地。

D.1.3 锢囚锋

西北地区锢囚锋多属地形锢囚锋。当塔里木盆地从东部开口处有向西移动的冷
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锋，同时在帕米尔高原又有东移进入塔里木盆地向东移动的冷锋时，两条冷锋在盆地
里相遇便形成锢囚锋。

当有冷空气从祁连山以北沿河西走廊经兰州折向西行，冷锋进入青海东部逐渐
静止，而同时另一支冷空气从南疆进入柴达木东移，两条冷锋常在西宁附近相遇而形
成锢囚锋。

D.2 华北地区

华北地区的地形特点是，西部和北部地势较高，东临渤海，中部、南部为华北平
原。它是冷锋南下必经之地，锋面活动主要是冷锋，另有较少的暖锋和锢囚锋。

D.2.1 冷锋

冷锋按其强弱大体上可分为强冷锋、一般冷锋和副冷锋。
（1）强冷锋
强冷锋多伴随着寒潮爆发而出现，高空图上锋区极明显，延伸较长，冷平流显著。

多数是单独存在的冷锋，少数在蒙古气旋内与暖锋并存。整条冷锋处于地面强的冷
高压前沿，等压线与锋线近似平行，锋多处在隐槽内，锋两侧等压线疏密相差很大。
锋后有较强的正变压和大风，春季锋后多风沙。锋两侧温度相差很大。这种锋明显，
比较好分析。

锋从西北方向来，锋前是西南风或南南西风。冷锋北段有的在蒙古气旋或东北
气旋里。当冷空气从北方移来时，在中蒙边界及东北境内形成强的东—西向冷锋，逐
渐南压，锋后多吹偏北风。

（2）一般冷锋
自西部从新疆经河套、山西、河北东移的冷锋，在河西走廊及河套比较明显。锋

前多偏东风或偏南风；锋后在内蒙境内多西北风或偏西风。在山西境内多偏西风。
冷锋越过太行山后，因下坡作用使河北西部有增温现象，风力较小，经常使锋减弱或
消失。

从西北方向下来的冷锋，锋线是东北—西南向；锋前多西南风，锋后多西北风；冬
季多西北大风，极少降水，夏季若高空冷平流较强时，常造成雷雨天气。这种冷锋往
往东北段存在于东北气旋里，当气旋发展时，后部从北方带来新的冷空气常常形成副
冷锋，分析中应注意到这一特点。

从北及东北方向移来的冷锋，高空锋区呈东—西向时，锋后是偏北或东北风。当
冷空气主力从东北经渤海湾向西南方向移动时，锋后华北平原有强的东北大风，同时
冷空气经渤海湾增湿，加上大风扰动常形成低云降水天气。此时的冷气团湿度反而
比暖气团湿度大，分析中应注意。

（3）副冷锋
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往往是冷锋后又有新的冷空气下来而形成的。它的特点是比较浅薄，高空等温
线与地面锋线交角很大。副冷锋多处在地面冷高压的前沿，锋前后的风向切变不明
显，仅有风速的差异（锋后大于锋前），温差较大。冬半年锋过后西北风加大，夏季常
造成雷阵雨天气。副冷锋移速很快，南下后很快追上主冷锋而合并。

D.2.2 暖锋

华北地区的暖锋活动比冷锋少得多。暖锋多在内蒙古一带及河北南部、山东西
部地区形成，与气旋内的冷锋相结合，随同气旋向东北方向移出本区。夏季太平洋高
压脊北上西伸到山西时，也有时在山西或北京东南方向生成气旋波，有暖锋（或准静
止锋）经过本区。暖锋分析与一般暖锋分析相似，没有明显的特殊点。

D.2.3 准静止锋

华北准静止锋存在时间不长，多演变成冷锋南下，或气旋波发展准静止锋转为暖
锋，或就地消失。也有少数西移的冷锋受太行山阻挡而静止的。

D.2.4 锢囚锋

除内蒙古以外本区由于气旋中冷锋追上暖锋而形成的锢囚锋比较少见。常见的
是由西来与东来冷锋在山西迎面会合而成的锢囚锋。它的显著特点是从西面有冷锋
自河西向东移，同时东面又有从东北经渤海湾向西偏南移动的冷锋，在河套东部与西
来冷锋汇合形成锢囚锋（图D-1）。在地面图上锢囚锋位于倒槽中，有时可分析出闭合低
压。高空形势多为两槽一脊形，40°N一带为平直西风，锋区明显，锢囚锋形成后高空图上
有暖舌配合，云雨天气区域扩大，华北地形锢囚锋存在时间不长，整个过程2～3d即结束。

图D-1 华北锢囚锋形成过程示意图（a）锢囚锋形成前，（b）锢囚锋形成时
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D.3 东北地区

东北地区，冷锋，暖锋和锢囚锋都较常见。
东北地区是我国气旋活动最多的地区之一，锋面气旋发展也比较完善。气旋一

般都是从外区移来，如从蒙古向东南移来的，从华北河套地区及黄河下游移来的。影
响本区的锋面，很多都是伴随着这种气旋而来的。

D.3.1 冷锋

冷锋有从西北方向的贝加尔湖、蒙古地区向东南移来的，有从偏西方向的新疆经
内蒙、华北进入东北的，还有从北面贝加尔湖以东向南以及鄂霍次克海北部向西南方
向移入东北的。冷锋分析特点主要是：

（1）气压场
有些冷锋不在槽中而在槽后，锋前后都是+Δp3，不过锋后大于锋前。经过大约

6～12h后冷锋进入槽中。东北平原西部有东北—西南向的地形槽，槽中风的切变
明显，温差不大，有时被误认为有锋面存在，分析中要注意。

（2）风
当锋的北段少动，南段移动快，使原来东北—西南向的冷锋变为北—南向，甚至

西北—东南向时，锋前后的风常为西南风与南风，或西风与西南风，或西南西风与南
风，或西南风与南南东风之间的暖锋式切变（图D-2），分析中要特别注意，不要把冷
锋分析在西部地形槽里，而把暖锋分析在真正冷锋的位置上。

图D-2 东北地区某些冷锋附近风的分布示意图

强的冷锋前有高云与层积云，锋后有第一型冷锋云系。弱的冷锋前后都有高积
云、层积云、复高积云、积云性高积云等，距锋线较远处有卷云。很弱的冷锋和“干冷
锋”两侧只有少量高云或无云。

D.3.2 暖锋

暖锋多存在于由贝加尔湖、内蒙、黄河下游移入本区的气旋里，在分析上与一般
暖锋没有更多的特殊点。一般暖锋存在于低槽中，槽往往很浅。要注意的是向东南
移动的暖锋，最大-Δp3 中心往往在暖区或暖锋的南端，而不是在锋前。南—北向或
东北—西南向的暖锋，锋前是偏南风，锋后是西风或西北风。有时向南的暖锋，锋前
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是西风或西南风，锋后是北风或东北风，似冷锋切变，要特别注意不要分析成冷锋。
一年中暖锋活动以4、5月份为最多。

D.3.3 准静止锋

东北地区的准静止锋有的是原地形成的，有的是冷锋或暖锋演变而成的。准静
止锋多在低压槽中，等压线与锋线平行或交角很小。风的切变明显，风力微弱，两侧

Δp3 差别很小，准静止锋存在的时间不长，大多锋消或转变为冷锋。一年中以夏季为
最多，冬季极少。盛夏多位于东北地区北部，春秋位于中部，冬季位于南部沿海一带。

D.3.4 锢囚锋

东北的锢囚锋多是从蒙古及贝加尔湖地区移来的，也有在本区形成的。其形成
过程多属于冷锋追上暖锋或准静止锋，位置多在40°N以北地区。本区是全国锢囚
锋活动最多的地区。

锢囚锋的气压场多是长轴为西北—东南向的椭圆形低压，少数是南—北向的，圆
形闭合等压线的锢囚气旋则少见。锢囚锋的西部常有西北大风，东部为偏南大风，常
能维持2～3d，随着气旋的填塞，锢囚锋也就消失了。

D.4 西南地区

影响西南地区的锋主要是冷锋和准静止锋，暖锋和锢囚锋极少见。本区因北部
有秦岭、大巴山的影响，进入四川的冷锋比东部的华中地区少得多，过四川往南则受
层层增高的地势阻碍，便转为准静止锋。

D.4.1 冷锋

影响四川盆地的冷锋主要来自三个方向。第一个来向是从新疆西部向东移经过
酒泉、兰州到四川（图D-3），第二个来向是从蒙古北部或西北部向东南经兰州到四川
（图D-4），第三个来向是从华北地区向西南移来（图D-5）。也有的在河西走廊、陕甘
一带新生的冷锋移入四川，还有少数冷锋是在四川盆地形成的。

在地面图上冷锋后很少有完整的冷高压进入四川，而多为高压脊或分裂的小高
压。冷锋进入四川前地面图上往往在西南地区先出现倒槽，它随着冷锋的进入而向
南移。锋若在高压脊前，锋前后都是偏北风，锋后的风速大些。若冷锋在倒槽里，则
锋前为偏南风，锋后为偏北风，锋后有明显的+Δp3 中心出现。除冬季外，一般当冷
锋入侵时，因盆地多暖湿空气，所以常形成不稳定性天气。冬季冷锋进入四川后，应
注意盆地近地面层有冷空气膜的作用使锋前后温差不明显。

D.4.2 准静止锋

西南地区因受地形及流场的作用常形成昆明准静止锋。其形成过程是南下的冷
锋因云贵高原阻挡而演变成准静止锋。或由于西南涡东移后，涡后偏北气流带下的
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冷空气形成准静止锋。

图D-3 1958年1月11—14日冷锋演变图

图D-4 1957年6月1—4日冷锋演变图

准静止锋的位置随季节及冷空气的强弱而不同（图D-6）。多数是位于贵阳与昆明
之间，呈西北—东南向，北端在西昌（56571）以北，南端到广南（59007）以南。少数在贵
阳以北、昆明以南。其最常见位置如图D-6中的1，2，3，共占总出现次数的85%以上，

4，5的位置约占10%左右（图中1～6依次表示出现次数的多少）。昆明准静止锋出现
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图D-5 1957年3月11—12日冷锋演变图

的季节多在冬季，约占全年准静止锋出现日数的二分之一。冬季准静止锋维持时间长，
约10～15d，夏季维持时间短，一般不足6d，昆明准静止锋有时与华南准静止锋相接。

图D-6 昆明准静止锋位置图

锋附近的气温，西南侧高于东北侧。在使用温度分析锋面时，白天好用，夜间不
好用。风场情况则是，锋的东北侧为偏北风，西南侧为西南风或南风，特别是白天云
贵高原西南风增强时风切变更明显。锋的西南侧是晴好天气，东北侧是阴雨天气。
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这些都是定锋的主要依据。高空图上锋区不明显，但切变线清楚，一般地面锋线在高
空切变线南侧，随高度的增加切变线向北偏移。

D.5 华东、华中地区

华东和华中两地区冷锋活动较多，暖锋较少，除武夷山区外极少有锢囚锋。初夏
长江流域多准静止锋。这两地区锋面分析比一般锋面分析没有更多的特殊点，故比
较简单。

D.5.1 冷锋

冬半年冷锋过山东、河南时少云，温差不明显，可依据Δp3 及风的切变来定锋。

在长江流域一带，温差较明显。长江以南温差有时不明显，可用Δp3、风向、露点和天
气等来定锋。尤其是夏季不能用温差来定锋，因锋前常有降水蒸发降温。高空图上
一般都有低槽配合，冷、暖平流明显。弱的冷锋（或副冷锋）往往在长江流域一带锋
消。这种锋在高空图上有弱的冷平流，锋区不明显，有时有切变线相配合。

D.5.2 暖锋

这两个地区暖锋的形成过程，多数是由准静止锋上产生气旋波形成的，有时是单
独存在的，暖锋北上至淮河流域，与西来的冷锋结合，形成气旋东移出海。

暖锋两侧的气象要素差异并不像冷锋那样明显，主要特征是，风向呈暖锋式切
变，等压线有明显的气旋性弯曲，锋前降水，在暖季常是雷阵雨天气，气旋波的暖区
内，靠近中心的地区，夏季有极强的雷雨。

D.5.3 锢囚锋

锢囚锋主要出现在武夷山地区，是由地形影响所致。这种锋，依据地面图上的风
场、850hPa温度场，结合地形特点，不难分析出来。

D.6 华南地区

华南地区以冷锋和准静止锋最常见。冷锋冬季活动较多，夏季极少；准静止锋则
以春秋季节活动比较频繁。

D.6.1 冷锋

冷锋多数是从北方移来的，少数是在南岭地区附近形成。若冷空气从110°E以
西南下，冷锋呈东北—西南向，若冷空气从河套经两湖盆地南下，则冷锋多呈东—西
向，若冷空气从河套以东，经大陆东部沿海南下时，则冷锋呈西北—东南向。

华南冷锋前后温差一般比较明显，但在汕头地区例外，那里除强冷锋外，一般温
差不明显。ΔT24可作为定锋的参考，若锋前后天气区域宽广则不好用，一般秋冬季
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节好用，春季不好用。正变压中心往往出现在锋线后1～2个纬距的地方。天气区域
大致以锋线为界限，锋前天气好，锋后多阴雨。

D.6.2 准静止锋

华南准静止锋多是冷锋南下，冷气团逐渐变性势力减弱而形成，常位于南岭一
带，西段多和昆明准静止锋连结在一起。它的坡度较小，厚度浅薄，因而在500hPa
等压面图上表现不明显。但在850hPa等压面图上有较弱的锋区，与横槽（切变性）
相配合，湿度场上也能反映出锋面特征。在地面图上，锋附近Δp3 不太明显。锋的
北侧有大片阴雨天气，白天锋两侧温差明显，夜间温度就缺乏代表性。锋两侧风有明
显的切变，北侧为偏东风，南侧为偏西南风。

以上介绍了我国各地锋面分析特点。了解这些特点，对于我们分析锋面是有帮
助的。但是，要较好地分析各地的锋面，还必须在实践中不断地摸索规律，总结经验，
逐步提高。

E.常用数据表

E.1 地球数据

地球平均半径        a=6371.110km
地球赤道半径 aE=6378.245km
地球极地半径 aP=6356.863km

地球扁率 aE -aP

aE
=1∶298.3=0.003352

地球赤道周长 40075.704km
地球子午线周长 40008.548km
地球纬圈相隔一度的距离 111.137km
日地平均距离 1.495×108km
月地平均距离 3.844×105km
地球表面总面积 510083042km2

地球海洋总面积 361059000km2≈整个地球面积的71%
地球陆地总面积 149024042km2≈整个地球面积的29%（约有

0.1的陆地终年覆以冰雪）
地球体积 1083320000000km3

地球质量 5976×1024kg
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地球大气总质量 5.14×1018kg
地球公转一周时间（回归年） 365d5h48min46s
地球在轨道上的平均速度 29.76km/s≈100000km/h
地球自转一周时间（恒星日） 23h56min4s
地球自转角速度 ω=7.292×10-5/s
赤道上任一点的直线速度 465m/s
地面纬度φ处任一点的直线速度 465cosφm/s
引力常数 G=6.668×10-8dyn·cm2/g2（dyn达因）
表面临界速度（脱离速度） 12.2km/s
重力加速度（标准） 9.80665m/s2

     （赤道附近） 9.78049m/s2

     （纬度45°附近） 9.80616m/s2

     （极地附近） 9.83235m

E.2 物理常数

热功当量 J=4.18684J/cal
功热当量 A=0.238844cal/J
标准大气压 760mmHg=1013.25hPa
标准冰点的绝对温度 T0=273.15K
理想气体的克分子体积 Vm=22413.6×10-6m3/mol（mol摩尔，克分子）
理想气体常数 R*=8.31432J/（mol·K）
干空气的分子量 Md=28.9644
干空气的比气体常数 Rd=287.05J/（kg·K）
干空气的密度（标准状况下） ρ=1.2923×10-3g/cm3

干空气的定压比热容 cp=1004J/（kg·K）
干空气的定容比热容 cv=717J/（kg·K）
干空气的比热容比率 Κ=cp/cv=1.4
干空气的比热容差值 R=cp-cv=287J/（kg·K）
水汽的分子量 Mw=18.0153
水汽的比气体常数 Rw=461.51J/（kg·K）
水汽的密度（标准状况下） ρw=0.8038×10-3g/cm3

水汽的定压比热容 cpv=1850J/（kg·K）
水汽的定容比热容 cvv=1390J/（kg·K）
水汽的比热容比率 Κu=Cpv/Cvv=1.33
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水汽的比热容差值 Rv=Cpv-Cvv=460J/（kg·K）
水的比热容（0℃时） cw=4.218×103J/（kg·K）
冰的比热容（0℃时） cI=2.106×103J/（kg·K）

冰的熔解潜热（0℃） Lf=3.34×105J/kg
冰的升华潜热（0℃） Ls=2.834×106J/kg
水的蒸发潜热（0℃） Lv=2.5×106J/kg
干绝热气温直减率 γd=9.76℃/km
对流层内平均气温直减率 γ=6.0℃/km
太阳常数 1353W/m2

普朗克常数 n=6.626×10-34J·s
波尔兹曼常数 Κ=1.381×10-23J/K
斯蒂芬-波尔兹曼常数 σ=5.67×10-8W/（m2·K4）
阿伏伽德罗常数 N=6.023×1023/mol
维恩位移定律常数 λmaxT=2.89782×10-3m·K
光速 C=2.99793×108m/s
声速（气温0℃时） v0=331m/s

F.天气预报图像表述的基本符号及含义
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G.降水等级划分标准表

     时段
降
水
量

名称      

12h降水量

（mm）
24h降水量

（mm）

     时段
降
水
量

名称      

12h降水量

（mm）
24h降水量

（mm）

毛毛雨、小雨、阵雨 0.1～4.9 0.1～9.9 大暴雨到特大暴雨 105.0～169.9 175.0～299.9

小到中雨 3.0～9.9 5.0～16.9 特大暴雨 ≥140.0 ≥250.0

中雨 5.0～14.9 10.0～24.9 零星小雪、小雪、阵雪 0.1～0.9 0.1～2.4

中到大雨 10.0～22.9 17.0～37.9 小到中雪 0.5～1.9 1.3～3.7

大雨 15.0～29.9 25.0～49.9 中雪 1.0～2.9 2.5～4.9

大到暴雨 23.0～49.9 38.0～74.9 中到大雪 2.0～4.4 3.8～7.4

暴雨 30.0～69.9 50.0～99.9 大雪 3.0～5.9 5.0～9.9

暴雨到大暴雨 50.0～104.9 75.0～174.9 大到暴雪 4.5～7.5 7.5～15.0

大暴雨 70.0～139.9 100.0～249.9 暴雪 ≥6.0 ≥10.0

注：表中各级别的雪量值均指纯雪化为水的量值，而不包括湿雪量值在内，如湿雪量值≥10.0mm时，不作为

“暴雪”。若“雨夹雪”（雨和雪同时下）24h的总量值≥10.0mm且雪深南方≥50mm，北方≥100mm时才算

暴雪。

H.国际波级表

浪级
有效波高H（m）

区间 中值
风浪名称 涌浪名称 对应风级

0 - - 无浪 无涌 ＜1

1 H＜0.1 - 微浪 小涌 1

2 0.1≤H＜0.5 0.3 小浪 小涌 2～3

3 0.5≤H＜1.25 0.8 轻浪 中涌 3～4

4 1.25≤H＜2.5 2.0 中浪 中涌 4～5

5 2.5≤H＜4 3.0 大浪 大涌 6～7

6 4≤H＜6 5.0 巨浪 大涌 7～8

7 6≤H＜9 7.5 狂浪 巨涌 8～10

8 9≤H＜14 11.5 狂涛 巨涌 10～12

9 H≥14 - 怒涛 巨涌 ＞12
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I.西北太平洋-南海热带气旋等级标准

生成于热带或副热带洋面上，具有有组织的对流和确定的气旋性环流的非锋面
性涡旋统称为热带气旋。根据《热带气旋等级》国家标准（GB/T19201-2006），热带
气旋分类的具体中英文名称及风速范围规定为：

（1）热带低压（TropicalDepression）：热带气旋底层中心附近最大平均风力6～7
级（10.8～17.1m/s）；

（2）热带风暴（TropicalStorm）：热带气旋底层中心附近最大平均风力8～9级
（17.2～24.4m/s）；

（3）强热带风暴（SevereTropicalStorm）：热带气旋底层中心附近最大平均风力

10～11级（24.5～32.6m/s）；
（4）台风（Typhoon）：热带气旋底层中心附近最大平均风力12～13级（32.7～

41.4m/s）；
（5）强台风（SevereTyphoon）：热带气旋底层中心附近最大平均风力14～15级

（41.5～50.9m/s）；
（6）超强台风（SuperTyphoon）：热带气旋底层中心附近最大平均风力16级或

16级以上（51.0m/s或以上）。

J.西北太平洋-南海热带气旋编号规定

1.在东经180度以西、赤道以北的西北太平洋和南海海面上出现的中心附近最
大平均风力达到8级或以上的台风，按照其出现的先后次序进行编号。编号用四个
字符表示，前两个字符表示年份，后两个字符表示出现的先后次序。例如：2009年出
现的第5个达到编号标准的台风应编为“0905”。

2.由台风减弱后的热带低压，仍维持原台风的编号和命名，直至停止编号。

·852· 天气学分析（第二版）



K.台风委员会西北太平洋和南海热带气旋命名方案

1 目标

1.1 台风委员会命名表将用于国际媒体以及向国际航空和航海发布的公报中，
也用于台风委员会成员向国际社会发布的公报中。

1.2 供各成员用当地语言发布热带气旋警报时使用（如果希望使用命名）。这
将有助于人们对逐渐接近的热带气旋提高警觉，增加警报的效用。各成员仍将继续
使用热带气旋编号。

2 命名方法

2.1 在西北太平洋和南海地区采用一套热带气旋命名表。

2.2 邀请台风委员会所有成员以及该区域 WMO的有关成员贡献热带气旋
名字。

2.3 每个有关的成员贡献等量的热带气旋名字；命名表按顺序命名，循环使用；
命名表共有五列，每列分两组，每组里的名字按每个成员的字母顺序依次排列。

3 名字的选择

3.1 命名原则：每个名字不超过9个字母；容易发音；在各成员语言中没有不好
的意义；不会给各成员带来任何困难；不是商业机构的名字。

3.2 选取的名字应得到全体成员的认可（一票否决）。

4 命名表

4.1 台风委员会通过了热带气旋命名表（附后）。
命名表共有140个名字，分别来自柬埔寨、中国、朝鲜、中国香港、日本、老挝、中

国澳门、马来西亚、密克罗尼西亚联邦、菲律宾、韩国、泰国、美国和越南（各贡献10
个）。

4.2 各成员可以根据发音或意义将命名表翻译成当地语言。

5 命名的业务程序

5.1 区域专业气象中心———东京台风中心负责按照台风委员会确定的命名表
在给达到热带风暴及其以上强度的热带气旋编号的同时命名，按热带气旋命名、编号
（加括号）的次序排列。国际民航组织（ICAO）东京热带气旋咨询中心以及中国和日
本全球海上遇险安全系统（GMDSS）XI海区气象广播发布的公报也采用相同的命名
和编号。

5.2 鼓励各成员尽可能多地交换观测资料，确保区域专业气象中心———东京台
风中心能得到最好的资料和信息以完成任务。
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5.3 热带气旋名字按预先确定的次序依次命名。热带气旋在其整个生命史中
保持名字不变。为避免混乱，对通过国际日期变更线进入西北太平洋的热带气旋，东
京台风中心只给编号不给新命名，即：维持原有命名不变。负责给北太平洋中部热带
气旋命名的美国中太平洋飓风中心也同意对从西向东越过国际日期变更线的热带气

旋维持东京台风中心的命名。

5.4 台风委员会所有成员在向国际社会（包括媒体、航空、航海）发布警报公报
时都将使用东京台风中心分配的命名和编号。

5.5 对造成特别严重灾害的热带气旋，台风委员会成员可以申请将热带气旋使
用的名字从命名表中删去（永久命名），也可以因为其他原因申请删除名字。每年的
台风委员会届会将审议台风命名表。

6 执行计划
热带气旋命名表及其相关的业务程序从2000年1月1日开始执行。

台风委员会西北太平洋和南海热带气旋命名表

（自2012年1月1日起执行）

第一列 第二列 第三列 第四列 第五列

英文/中文
名字来源

Damrey达维 Kong-rey康妮 Nakri娜基莉 Krovanh科罗旺 Sarika莎莉嘉 柬埔寨

Haikui海葵 Yutu玉兔 Fengshen风神 Dujuan杜鹃 Haima海马 中国

Kirogi鸿雁 Toraji桃芝 Kalmaegi海鸥 Mujigae彩虹 Meari米雷 朝鲜

Kai-tak启德 Man-yi万宜 Fung-wong凤凰 Choi-wan彩云 Ma-on马鞍 中国香港

Tembin天秤 Usagi天兔 Kanmuri北冕 Koppu巨爵 Tokage蝎虎 日本

Bolaven布拉万 Pabuk帕布 Phanfone巴蓬 Champi蔷琵 Nock-ten洛坦 老挝

Sanba三巴 Wutip蝴蝶 Vongfong黄蜂 In-Fa烟花 Muifa梅花 中国澳门

Jelawat杰拉华 Sepat圣帕 Nuri鹦鹉 Melor茉莉 Merbok苗柏 马来西亚

Ewiniar艾云尼 Fitow菲特 Sinlaku森拉克 Nepartak尼伯特 Nanmadol南玛都 密克罗尼西亚

Maliksi马力斯 Danas丹娜丝 Hagupit黑格比 Lupit卢碧 Talas塔拉斯 菲律宾

Gaemi格美 Nari百合 Jangmi蔷薇 Mirinae银河 Noru奥鹿 韩国

Prapiroon派比安 Wipha韦帕 Mekkhala米克拉 Nida妮妲 Kulap玫瑰 泰国

Maria玛利亚 Francisco范斯高 Higos海高斯 Omais奥麦斯 Roke洛克 美国

Son-Tinh山神 Lekima利奇马 Bavi巴威 Conson康森 Sonca桑卡 越南

Bopha宝霞 Krosa罗莎 Maysak美莎克 Chanthu灿都 Nesat纳沙 柬埔寨

Wukong悟空 Haiyan海燕 Haishen海神 Dianmu电母 Haitang海棠 中国

Sonamu清松 Podul杨柳 Noul红霞 Mindulle蒲公英 Nalgae尼格 朝鲜
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续表

第一列 第二列 第三列 第四列 第五列

英文/中文
名字来源

Shanshan珊珊 Lingling玲玲 Dolphin白海豚 Lionrock狮子山 Banyan榕树 中国香港

Yagi摩羯 Kajiki剑鱼 Kujira鲸鱼 Kompasu圆规 Washi天鹰 日本

Leepi丽琵 Faxai法茜 Chan-hom灿鸿 Namtheun南川 Pakhar帕卡 老挝

Bebinca贝碧嘉 Peipah琵琶 Linfa莲花 Malou玛瑙 Sanvu珊瑚 中国澳门

Rumbia温比亚 Tapah塔巴 Nangka浪卡 Meranti莫兰蒂 Mawar玛娃 马来西亚

Soulik苏力 Mitag米娜 Soudelor苏迪罗 Rai石币 Guchol古超 密克罗尼西亚

Cimaron西马仑 Hagibis海贝思 Molave莫拉菲 Malakas马勒卡 Talim泰利 菲律宾

Jebi飞燕 Neoguri浣熊 Goni天鹅 Megi鲇鱼 Doksuri杜苏芮 韩国

Mangkhut山竹 Rammasun威马逊 Atsani艾莎尼 Chaba暹芭 Khanun卡努 泰国

Utor尤特 Matmo麦德姆 Etau艾涛 Aere艾利 Vicente韦森特 美国

Trami潭美 Halong夏浪 Vamco环高 Songda桑达 Saola苏拉 越南

L.天气分析术语索引
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基本天气图 第1章 1………………………………………………………………
天气图底图 第1章1.1节 1………………………………………………………
地图投影法 第1章1.1节 1………………………………………………………
正形 第1章1.1节 2………………………………………………………………
等积 第1章1.1节 2………………………………………………………………
正向 第1章1.1节 2………………………………………………………………
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极射赤面投影法 第1章1.1节 2…………………………………………………
麦卡托圆柱投影法 第1章1.1节 3………………………………………………
兰勃脱正形圆锥投影法 第1章1.1节 4…………………………………………
地图比例尺 第1章1.1节 5………………………………………………………
地面天气图 第1章1.1节 6………………………………………………………
高空天气图 第1章1.1节 6………………………………………………………
辅助天气图 第1章1.1节 6………………………………………………………

物理量场 第1章1.2节 7…………………………………………………………
等值面 第1章1.2节 7……………………………………………………………
等值线 第1章1.2节 7……………………………………………………………
等高面图 第1章1.2节 7…………………………………………………………
空间垂直剖面图 第1章1.2节 7…………………………………………………
等压面图 第1章1.2节 7…………………………………………………………
等熵面图 第1章1.2节 7…………………………………………………………
等值线分析基本规则 第1章1.2节 7……………………………………………
等压线 第1章1.2节 8……………………………………………………………
地形等压线 第1章1.2节 9………………………………………………………
等变压线 第1章1.2节 11………………………………………………………
等高线 第1章1.2节 11…………………………………………………………
等温线 第1章1.2节 11…………………………………………………………

高压 第1章1.3节 12……………………………………………………………
低压 第1章1.3节 13……………………………………………………………
鞍形场 第1章1.3节 13…………………………………………………………
槽线 第1章1.3节 14……………………………………………………………
切变线 第1章1.3节 14…………………………………………………………
竖槽 第1章1.3节 15……………………………………………………………
横槽 第1章1.3节 15……………………………………………………………
倒槽 第1章1.3节 15……………………………………………………………
地形槽 第1章1.3节 15…………………………………………………………
冷锋式切变 第1章1.3节 15……………………………………………………
准静止锋式切变 第1章1.3节 15………………………………………………
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暖锋式切变 第1章1.3节 16……………………………………………………
主槽 第1章1.3节 16……………………………………………………………
副槽 第1章1.3节 16……………………………………………………………

流线 第1章1.4节 18……………………………………………………………
等风速线 第1章1.4节 18………………………………………………………
渐近线 第1章1.4节 19…………………………………………………………
波 第1章1.4节 20………………………………………………………………
奇异点 第1章1.4节 20…………………………………………………………
尖点 第1章1.4节 21……………………………………………………………
旋涡 第1章1.4节 21……………………………………………………………
中性点 第1章1.4节 21…………………………………………………………
直接法 第1章1.4节 23…………………………………………………………
等风向线法 第1章1.4节 23……………………………………………………

空间垂直剖面图 第1章第5节 25………………………………………………
时间垂直剖面图 第1章第5节 25………………………………………………
剖线 第1章第5节 25……………………………………………………………
等熵流函数 第1章第5节 31……………………………………………………
等凝结气压线 第1章第5节 32…………………………………………………

诊断分析 第2章 35………………………………………………………………
误差来源 第2章2.1节 35………………………………………………………
系统性误差 第2章2.1节 35……………………………………………………
偶然性误差 第2章2.1节 35……………………………………………………
计算误差 第2章2.1节 36………………………………………………………
资料质量控制 第2章2.1节 36…………………………………………………
气候极值检查 第2章2.1节 37…………………………………………………
内部一致性检查 第2章2.1节 37………………………………………………
水平一致性检查 第2章2.1节 37………………………………………………
背景场一致性检查 第2章2.1节 37……………………………………………
垂直一致性检查 第2章2.1节 38………………………………………………
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M.中央气象台台风警报发布标准

根据《国家气象灾害应急预案》的要求和中央气象台气象灾害预警发布办法（气
发[2010]89号）的规定，中央气象台的台风警报按照以下标准进行发布：

1.台风蓝色预警：预计未来48小时将有热带风暴（中心附近最大平均风速8～9
级）登陆或影响我国沿海，发布台风蓝色预警。

图标：

2.台风黄色预警：预计未来48小时将有强热带风暴（中心附近最大平均风速10
～11级）登陆或影响我国沿海，发布台风黄色预警。

图标：

3.台风橙色预警：预计未来48小时将有台风（中心附近最大平均风速12～13
级）登陆或影响我国沿海，发布台风橙色预警。

图标：

4.台风红色预警：预计未来48小时将有强台风（中心附近最大平均风速14～15
级）、超强台风（中心附近最大平均风速16级及以上）登陆或影响我国沿海，发布台风
红色预警。

图标：
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图4-3-2 搭载AMSU-A微波温度探测器的NOAA-K/L/M 极轨卫星探测的

热带气旋“韦帕”反演温度场（250hPa）

表A-8 锋的符号

锋的种类 分析图上的彩色符号 单色印刷图上的符号

暖锋

冷锋

准静止锋

锢囚锋

飑线

切变线

热带辐合带

露点锋

注：1. 表中▼、 及 指向锋、飑线及露点锋行进的方向。

2.准静止锋中▼标在暖空气一侧， 标在冷空气一侧；或红色实线标在暖空气一侧，蓝色实线标在冷空气一

侧。

3.表中单线条的粗细通常为1mm ，双线条的整体宽度为2mm。



表A-9 各种天气现象的标注方法

天 气 现 象 颜色
标 注 方 法

成片的 零散的 补充说明

降

水

雨

其他降水

观测前1h内有降水

冰雹、冻雨与雷暴同

时出现的降水

雷暴、龙卷、飑

闪电

绿

色

红

色

在测站左侧标注填图

符号

只标注填图符号，不绘制天气区范围，如果位

于成片的降水区中或边缘时，视情况划入降

水区

在测站左侧标注填图

符号

在测站右下角标注填

图符号

区内涂浅绿色；零散的连续性、间

歇性雨，在测站上绘制3条平行

绿色实斜线（呈右上至左下45°）

区内涂浅红色，并适量标注基本

填图符号；闪电可选择分析

过去天气现象有雷暴 蓝色 在测站右下角标注填图符号 可选择分析

雾

轻雾

黄

色

在测站左侧标注填图

符号
区内涂黄色

不绘制范围区，适量

标注填图符号

在测站左侧标注填图

符号

只标地面能见度＜2km的轻雾，

可选择分析

大风

沙（尘）暴

扬沙、浮尘、霾、烟

尘卷风

棕

色

在测站左侧按实际风

向标注符号

风力≥12m/s；区内不涂色，大风

符号与区域内主要风向一致

在测站左侧标注填图

符号
区内不涂色

视需要绘制范围区，

或只标注适量填图符

号

在测站左侧标注填图

符号

如绘制范围区，区内应标适量填

图符号，烟不绘范围区；可选择分

析

积雨云 绿色
通常不绘制范围，视需要在测站下方标注填

图符号
可选择分析
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