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7 

摘 要  穿透性对流是导致北半球夏季平流层低层南亚高压内水汽极值形成的重要8 

机制之一，关于副热带东亚季风区穿透性对流是否对平流层低层水汽等物质分布存9 

在影响目前尚不清楚。本文选取 2016 年的武汉暴雨事件，采用 Cloudsat 和 Aura 10 

Microwave Limb Sounder 数据，分析了东亚季风区的穿透性对流活动对上对流层/下11 

平流层物质分布的影响。利用 CloudSat 卫星资料云分类产品和 Aura MLS 卫星数据12 

联合分析，在武汉暴雨过程中捕捉到 1 次穿透性对流事件，它发生于 7 月 4 日 05 时13 

的穿透性对流个例 B，中心位于海上梅雨带区域。分析表明，这次对流穿透事件对14 

上对流层/下平流层物质分布有显著影响，穿透性对流活动影响到对流层顶以上的物15 

质分布，具体表现是：首先，穿透性对流显著减少了局地对流层顶附近的臭氧含量，16 

较之气候态对流层顶臭氧含量偏少 32.53%。其次，穿透性对流能够增加局地对流层17 

顶附近的水汽混合比含量，它通过更多的云冰粒子蒸发来增强局地平流层水汽含量，18 

同时通过更强的垂直水汽输送来直接加湿平流层。穿透性对流事件 B 对水汽变化影19 

响较之对臭氧含量变化的影响更为显著，它使得对流层顶水汽混合比增加近乎一倍20 

（98.15%）。因此，副热带东亚季风区的穿透性对流活动对于对流层向平流层的物质21 

输送起着重要的作用。 22 
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ABSTRACT 35 

The rapid transport by the overshooting deep convection is essential for summertime 36 

water vapor maxima in the lower stratosphere over the Asian monsoon region. However, 37 

the impacts of overshooting deep convection over subtropical Asian monsoon region on 38 

the lower stratospheric atmospheric composition distribution have not been fully addressed. 39 

In this study, we investigate the characters of overshooting deep convections during 2016 40 

Wuhan rainstorm by using CloudSat and Aura Microwave Limb Sounder (MLS) satellite 41 

data. The concentrations of water vapor (H2O), ice water content (IWC), ozone (O3) in the 42 

upper troposphere/lower stratosphere during overshooting deep convections are analyzed. 43 

We find one overshooting deep convection case B which occurred at 5:00 a.m. on July 4. 44 
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The overshooting convection considerably reduces the ozone mixing ratio near the 45 

tropopause. For example, it leads to 32.53% decreases of the climatological mean ozone 46 

mixing ratio. The overshooting convection is farther found to enhance the moisture at the 47 

lower subtropical stratosphere through the hydrating effect which has two different ways: 48 

moistening induced by ice particles evaporation and by the convective moisture flux itself. 49 

The overshooting convection results in a stronger moisture change (about 98.15% increase 50 

of climatology) when compared with ozone change. Our study implies that the local 51 

overshooting convections over subtropical Asian Monsoon region in boreal summer are 52 

important in transporting water vapor from the troposphere into the low stratosphere. 53 

 54 

Key words: Subtropical Asia Monsoon, overshooting deep convection, composition 55 

transportation, upper troposphere/lower stratosphere56 
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 57 

1. 引言 58 

水汽是一种比 CO2温室效应更强的气体（Forster and Shine, 2002; Khaykin et al., 59 

2009），它在平流层中为光化学反应提供氢氧自由基，在凝成冰晶后还能为 O3 的变60 

化提供非均相化学反应界面（Salomon, 1999），这些过程都能够对气候产生显著影响。61 

前人研究指出，夏季（6-8 月）在北半球上对流层/下平流层仅存在两个水汽极值中62 

心，分别是北美季风区水汽中心和亚洲季风区水汽中心，其中后者的强度更强63 

（Randel et al., 2015）。在大尺度环流输送的作用下，大气高层的水汽极值中心能够64 

影响到整个地球系统的水循环乃至气候变化(Ploeger et al., 2013)。 65 

亚洲季风区水汽中心 5 月建立，并在北半球盛夏达到峰值（Rosenlof et al., 1997; 66 

Randel et al., 2001; Dessler and Sherwood, 2004; Gettelman et al., 2004; Milz et al., 2005; 67 

Park et al., 2007; James et al., 2008; Randel et al., 2015; Kunze et al., 2016）。亚洲季风水68 

汽中心横跨热带和副热带地区，涵盖了中国东部的大部分区域和邻近海域（Randel et 69 

al., 2015）。亚洲季风区水汽中心的产生机制有两种：一是大气的大尺度运动将水汽70 

输送到副热带平流层“喷泉区域”脱水（Li et al., 2005; Park et al., 2007; Randel et al., 71 

2006; Randel et al., 2015; Konopka et al., 2010）；二是由穿透性对流（overshooting deep 72 

convection）快速地将水汽直接输送到下平流层（Danielsen, 1993; Lane et al., 2001; 73 

Wang et al., 2003; Dessler and Sherwood, 2004; Fu et al., 2006; Wang et al., 2009）。第一74 

种机制认为，深对流卷出过程的高度不足以直接将水汽从边界层输送到对流层顶75 

（Folkins and Martin, 2005），随后大尺度环流会将卷出的水汽准水平地输送到温度较76 

低的“喷泉区域”，在低温的作用下空气在卷云层中脱水（Wang et al., 1996; Holton and 77 

Gettelman, 2001; Read et al., 2004; Jensen and Pfister, 2004; Fueglistaler et al., 2005; 78 

Corti et al., 2006; Randel et al., 2015）。第二种机制认为，足够强的深对流能够将水汽79 

直接带入平流层形成“穿透性对流”，随后通过脱水过程或水合过程进一步影响平流80 

层水汽分布。这其中的脱水过程是指由于积雨云塔内温度很低，水汽在平流层凝华81 

成冰晶掉落，穿透性对流活动会导致空气脱水变干 (Danielsen, 1993; Sherwood and 82 

Dessler, 2001; Grosvenor et al., 2007; Jensen et al., 2007)。水合过程则依赖深对流过程83 

深入平流层，将冰粒子带入平流层，其中一部分冰粒子将落回对流层，留在平流层84 
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的云滴通过蒸发使平流层水汽增加（Corti et al., 2008; Chaboureau et al., 2007; 85 

Grosvenor et al., 2007; Jensen et al., 2007）。水物质相变的不确定性受环境水汽饱和程86 

度决定（Jensen et al., 2007）。 87 

关于穿透性对流机制的贡献，前人研究主要集中在亚洲季风区内深对流发生相88 

对频繁、高度最高的热带区域，如印度半岛和孟加拉湾的季风对流（Devasthale and 89 

Fueglistaler, 2010）、青藏高原和喜马拉雅南坡的大陆性对流等(Fu et al., 2006; Yasunari 90 

and Miwa, 2006)，也有个例分析发现西北太平洋热带气旋通过穿透性对流能够输送91 

微量元素（Zhan and Wang 2012）。对深对流事件的选择依据主要是对流云顶高度的92 

高低（Fu et al., 2006; Devasthale and Fueglistaler, 2010）。由于对流层向平流层的物质93 

输送需要穿越对流层顶的深对流活动，故除了深对流高度之外，还需要考虑对流层94 

顶的高度。实际上，尽管副热带深对流高度低于热带深对流，但由于副热带对流层95 

顶高度比热带更低，而且在东亚夏季风环流的作用下，这里的对流活动非常频繁，96 

存在对流穿透活动（傅云飞等，2008；刘鹏和傅云飞，2010；冼桃，2014）。因此，97 

有理由推测这里的对流活动可能会对下平流层的大气成分变化产生影响。不过，相98 

对于针对南亚季风区的大量研究，当前关于副热带东亚夏季风区对流穿透过程与对99 

流层平流层交换的研究较少，关于卫星雷达资料能否捕捉到东亚季风区穿透性对流100 

活动发生时下平流层水汽等大气成分的变化尚不清楚。本文的目的是利用卫星资料，101 

研究副热带东亚季风区的穿透性对流个例及其对平流层低层水物质、臭氧分布的影102 

响。 103 

2016 年 6 月 30 日 00 时（UTC）到 2016 年 7 月 6 日 6 时发生的武汉暴雨事件，104 

过程总降水达 584mm，带来了巨大的财产损失和人员伤亡，共造成 237 人死亡，93105 

人失踪，经济损失达 220 亿美元（Zhou et al., 2018）。这次强降水的产生是由于西南106 

涡的东移以及西北太平洋副热带高压的西移（张端宇等，2018）。雨带区域位于高空107 

偏北风急流左侧，低空偏南风急流前方，高空水汽辐散和低空水汽辐合相结合，有108 

利于上升运动的发展，进而触发不稳定能量释放，形成强降雨。这次武汉暴雨期间109 

包含了多次深对流过程，其间有可能发生穿透性对流过程。本文的目的是从这次武110 

汉暴雨事件中选取伴有穿透性对流的暴雨个例，利用卫星资料，揭示东亚区域穿透111 

性对流活动对上对流层下平流层物质分布的影响。 112 

本文章节安排如下：第二节主要介绍了本文所用数据和方法；第三节主要介绍113 

 

  
  
  
  
待
  
刊

  
  
大
  
气
  
科
  
学

大
  
气
  
科
  
学

  
  
待
  
刊



6 
 

武汉暴雨期间的武汉暴雨期间的环流背景并选取了这期间的穿透性对流事件；第四114 

节具体阐述了穿透性对流引起的上对流层/下平流层成分变化。 115 

2. 资料和方法 116 

本文用到的卫星资料和再分析资料概括如下： 117 

1) 2016 年的 CloudSat 卫星资料的 2B-GEOPROF 产品的雷达反射率要素118 

（Stephens et al.，2002）、2B-CLDCLASS 产品的八种类型云（卷云/卷层云、高层云、119 

高积云、层云、层积云、积云、雨层云以及深对流云）要素（Sassen and Wang, 2008）； 120 

2) 2005-2016 年的 Aura MLS 卫星资料的水汽混合比、臭氧混合比、云含冰量、121 

温度、冰面相对湿度五种要素（Livesey et al., 2015）； 122 

3) ERA-Interim（The interim European Centre for Medium-Range Weather 123 

Forecasts Re-Analysis）再分析资料的位势涡度、垂直速度、温度三种要素（Simmons 124 

et al., 2007；Dee et al., 2011） 125 

4) 中国自动站与 CMORPH 融合的降水数据（潘旸等，2012; Shen et al., 2014）。 126 

CloudSat 是飞行高度为 705km 的太阳同步卫星，轨道面和平均太阳子午线之间127 

的固定倾角为 98.2°。卫星围绕地球一周为一个扫描轨道，时间为 99 分钟。每天环128 

绕地球有 14-15 的轨道。CloudSat 的横轨分辨率为 1.4km，垂直分辨率为 500m。垂129 

直剖面上一共有 125 层，每层厚度为 240m，共对 30km 的大气进行观测。它搭载的130 

遥感探测器是云廓线雷达 CPR(Cloud Profile Radar)，该雷达为 94GHz 毫米波雷达，131 

灵敏度是标准天气雷达的 1000 倍（马占山等，2008）。需要说明的是 CloudSat 的雷132 

达通过回波来判断水凝物的存在，特别是对于 drizzle-sized/rain-sized 的粒子和云滴133 

(D~200 μm)。需要注意CloudSat反演时假定云滴和降水的粒径分布满足同一个PDF，134 

但实际上两者并不完全一致，这一特性也使得其有时候不能有效区分降水和云水。135 

故有降水时一定有雷达回波，但有雷达回波是则不一定有降水。若地面有降水时，136 

雷达资料同时存在回波，二者双重认证，则资料更为可信。 137 

Aura也是一颗飞行高度为 705km的太阳同步卫星，它与CloudSat同属于A-train138 

系列，由于二者距离非常近，它们通过探测地的时间差可以忽略。这一特点非常利139 

于卫星数据的联合使用。微波临边雷达（Microwave Limb Sounder，以下简称 MLS）140 

于 2004 年 7 月 15 日发射升空，是搭载在 Aura 卫星上的四个重要探测器之一。MLS141 
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完成一次从地表到 90km 高度的扫描需要 24.7 秒，每条廓线沿卫星轨迹的空间间隔142 

为 1.5°(约 165km)，垂直分辨率约为 3km，实现了南北纬 82°之间的准全球覆盖。本143 

文采用的是 MLS v4.2 版本的数据。MLS 的早期版本 v2.2 中上对流层/下平流层的水144 

汽、臭氧等物质含量与气球探空资料的差别一般在 5-20%之间（Livesey et al., 2007; 145 

Read et al., 2007; Hurst et al., 2014; Livesey et al., 2008）。而新版本 v4.2 修正了之前版146 

本的问题，数据准确性更高（Livesey et al., 2015）。 147 

本文选用的再分析数据 ERA-Interim（Dee et al., 2011）采用了四维变分同化，148 

并结合改进卫星数据误差校正等技术，数据质量较之前有提升。ERA-Interim 提供了149 

自1979年以来每日四次同化分析资料，并且及时更新。它的空间分辨率范围从0.125°150 

至 2.5°，垂直方向从 1000hPa 到 1hPa 共 37 层。本文用到的 ERA-Interim 的变量是151 

位势涡度，垂直速度和温度。 152 

降水数据即中国气象局气象信息中心的中国地面自动站与 CMORPH 卫星反演153 

降水资料融合的逐时降水产品（1.0 版）。时间范围从 2008 年至今，时间分辨率为 1154 

小时，空间分辨率为 0.1°×0.1°（潘旸等 2012；Shen et al. 2014）。 155 

本文对流层顶的计算采用了 2 种方法，分别是热力学对流层顶和动力学对流层156 

顶。热力学对流层顶依据 1986 年世界气象组织给出的定义（WMO 1986），即温度157 

递减率下降至 2℃ km-1或以下的最低高度，而且在此高度以上 2km 气层内的平均温158 

度递减率不超过 2℃ k-1。动力学对流层由位涡 来定义： 159 

， 160 

其中 为绝对速度， 为位温， 为密度。对流层顶的定义需满足位涡大于其阈161 

值即 ，通常认为 的选取范围在 1.5~3.5PVU（potential vorticity units, 1 PVU = 162 

10 -6m 2 K s -1 kg-1）之间（Holton et al., 1995; Hoinka, 1998; Dethof et al., 2000; Wernli 163 

and Bourqui, 2002)，本文选取 作为动力学对流层顶的判据。 164 
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3. 武汉暴雨期间的卫星轨道选取和对流穿透事件捕捉 165 

 166 

图 1 上半部分（a1-f1）：6 月 30 日至 7 月 5 日的卫星扫过时段的小时降水（单位：mm day-1）167 

空间分布；图中绿色直线表示的是 CloudSat 轨道分布。下半部分（a2-f2）为卫星轨道所揭示的168 

CloudSat 雷达回波强度（单位：dBz）。A1-f1 图中绿色直线表示的是CloudSat 轨道分布。 169 

Fig. 1 Upper parts (a1-f1) in each panel: the spatial distributions of hourly Precipitation (units: mm 170 

day-1) and the orbits of CloudSat and AV (shown in green lines) from June 30th to July 5th; Lower part 171 

(a2-f2) in each panel: the vertical profiles of radar reflection based on the satellite orbits (units: dBz) 172 

from June 30th to July 5th. 173 

发生于 2016 年 6 月 30 日 00 时（UTC）到 2016 年 7 月 6 日 6 时的武汉降水主174 

雨带位于 28-34°N，107-121°E 之间，其时空演变如图 1 所示：6 月 30 日 5 时降水雨175 

带位于四川、重庆、陕西三省交界处；至 7 月 1 日 6 时雨带已东移至梅雨雨带区域；176 

7 月 2 日 5 时雨带位置与前一天一致但降水强度略弱；7 月 3 日 6 时 120°E 以东的海177 

上雨带开始北抬，雨带倾斜程度加大；7 月 4 日 5 时 115°E 以东的雨带继续北抬，178 

而 114°E 以西的雨带南移，雨带倾斜程度进一步增大；至 7 月 6 日 5 时雨带已明显179 

消退。我们借助降水中心的位置确定对流系统，随后通过其与卫星轨道的重叠，进180 
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一步确定卫星轨道以及个例。在降水中心移动过程中，除了 7 月 3 日重叠的 CloudSat181 

卫星轨道为 20679 外，其余 5 日的 CloudSat 卫星轨道均为 20678，MLS 数据轨道的182 

选取与 CloudSat 卫星轨道一致。受卫星扫描时空分辨率的限制，卫星未经过武汉暴183 

雨雨带降雨大值的中心区域，但是卫星依然扫描到几次强的深对流过程，如 7 月 2184 

日和 4 日（图 1c 和 e）。 185 

 186 

图 2 （a）-（f）分别表示 6 月 30 日至 7 月 5 日的CloudSat 云类型分布图像。图中黑色实线187 

之间区域表示的是降水主雨带区域。黑色虚线代表 MLS 扫过主雨带深对流云区的位置。红色表188 

示深对流云（Dc），浅蓝色为高卷云（As），深蓝色为卷云（Ci），橙色为高积云（Ac），黄色为189 

层云（St），淡紫色为层积云（Sc），深紫色为积云（Cu），粉色为积雨云（Ns）。浅橙色实线代190 

表动力学对流层顶高度；浅橙色虚线代表热力学对流层顶高度。 191 

Fig. 2 (a)-(f) are the cross-sections of CloudSat cloud types (shown in different colors) along 192 

satellites orbits from June 30th to July 5th, respectively. The area between the black solid lines represents 193 

the main rain belt range. Black dashed lines indicated the position where MLS has swept over the deep 194 

convective clouds region over main rain belt. Red represents deep convective clouds (Dc), light blue is 195 

altostratus (As), dark blue is cirrus clouds (Ci), orange is altocumulus (Ac), yellow is stratus (St), light 196 
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purple is stratocumulus (Sc), dark purple is cumulus (Cu), and pink is nimbostratus (Ns). The orange 197 

solid and dashed lines show the dynamic and thermodynamic tropopause height, respectively. 198 

深对流活动中能穿透对流层顶的一部分称为穿透性对流（冼桃，2014）。参照热199 

力学和动力学对流层顶，可以从暴雨事件期间的沿轨道的深对流活动中分辨出穿透200 

性对流事件。图 2 展示了 6 月 30 日到 7月 5 日沿卫星轨道方向各类型云的分布情况。201 

卫星共捕捉到两次深对流云顶高度高于 15km 的深对流事件。其中，7 月 2 日，沿卫202 

星轨道方向深对流云的覆盖区域位于陆地上（图 2c），空间范围为 31.5°N-32.6°N，203 

和雨带范围一致，深对流云的最大高度为 15.5km，和动力学对流层顶（15.3km）接204 

近，未能达到热力学对流层顶高度，不满足穿透性对流定义，记为深对流事件 A。7205 

月 4 日，深对流云的覆盖区域位于海洋上（图 2e），空间范围为 33.2°N-37°N，深对206 

流的最大高度为 15.2km，高于“动力学对流层顶”和“热力学对流层顶”（均为207 

14.7km），满足穿透性对流定义，记为穿透性深对流事件 B。 208 

 209 

图 3 MLS 数据轨道分布图。A-F 分别代表为 6 月 30 日到 7 月 5 日的轨道分布。 210 

Fig. 3 Orbital map in the MLS data. A-F stands for the Aura MLS orbit from June 30th to July 5th 211 

respectively. 212 
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综上，在武汉暴雨过程中，卫星资料捕捉到一次穿透性对流事件，即 7 月 4 日213 

05 时整的穿透性对流个例。后文将针对两次事件进行个例对比分析，以了解副热带214 

东亚季风区的穿透性对流事件对上对流层/下平流层物质分布的影响。 215 

4. 穿透性对流活动引起的上对流层/下平流层成分变化 216 

水汽混合比的变化受到动力输送以及深对流过程中随温度变化的微物理过程的217 

共同影响；臭氧的变化受到垂直动力输送影响但与深对流过程中随温度变化的微物218 

理过程无关；冰水含量则反应了大气中冰相水物质的含量，是大气上对流层/下平流219 

层水物质组成和变化的另一重要因子（易明建等，2012）。因此，本文选择以上三个220 

要素来表征穿透性对流及其垂直输送对下平流层大气成分的贡献。 221 

为了解武汉暴雨发生前后对流层顶附近各物质变化情况，图 4 给出了 6 月 30222 

日至 7 月 6 日主雨带区域（图 3 中灰框标注区域）平均的水汽、臭氧、冰水含量的223 

时间演变情况。从 7 月 1 日，200-120hPa 高度的臭氧混合比均开始下降，并在 7 月224 

5 日降水结束后回升（图 4b）。由于对流层臭氧混合比明显小于平流层，深对流在垂225 

直输送中将对流层中下层低臭氧混合比的空气带到上对流层/下平流层。与臭氧混合226 

比不同，150-120hPa 高度上水汽混合比从 7 月 1 日开始增加，这种增加一直持续到227 

降水结束（7 月 6 日）（图 4a）。冰水含量于降水发生时（7 月 1 日）开始增加，降228 

水结束（7 月 5 日）后迅速减少（图 4c）。水汽混合比和云冰含量对流层多于平流层，229 

穿透性对流在垂直输送中将对流层中下层水汽含量高的空气带至上对流层/下平流230 

层。臭氧、水汽混合比和云冰含量的变化表明这次武汉暴雨过程能够影响上对流层/231 

下平流层物质分布。 232 

 

  
  
  
  
待
  
刊

  
  
大
  
气
  
科
  
学

大
  
气
  
科
  
学

  
  
待
  
刊



12 
 

 233 

图 4 6 月 30 日-7 月 6 日间，基于MLS 数据的主雨带上空（a）水汽混合比（单位：10-6 vmr；234 

volume mixing ratio），（b）臭氧含量（单位：10-6 vmr），（c）冰水含量（单位：10-3 g m-3）随时235 

间的演变情况。其中，X 轴表示时间，Y 轴为各物质的含量。 236 

Fig. 4 From June 30th to July 6th, time evolutions of (a) the mixing ratio of water vapor (unit: 10-6 237 

vmr; volume mixing ratio), (b) the ozone content (unit: 10-6 vmr), and (c) the ice water content (unit: 10-3 238 

g m-3) in the MLS data averaged over the main rain bands. Horizontal axis represents temporal 239 

evaluation and vertical axis represents the concentrations of three constituents. 240 

为了进一步说明武汉暴雨事件中动力输送等过程对水汽、臭氧、冰水混合物等241 

影响及其空间差异，本文针对穿透性对流个例 B 重点分析。个例 B 发生于 7 月 4 日242 
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05 时，对流主体位于海上雨带。相比于事件 A，其纬度更高，对流层顶高度较低，243 

位于 150-130hPa 高度上。Aura 卫星搭载的 MLS 探测器分别于 05 时 08 分 16 秒和244 

05 时 09 分 20 秒扫过其中的 34.1°N，123.37°E 和 35.6°N，122.94°E 两处，后者对流245 

层顶高度更低（高度为 140hPa）。综合考虑了对流层顶高度和深对流可达最大高度，246 

35.6°N，122.94°E 位置满足穿透性对流定义，可用于进一步分析。 247 

 248 

图 5 7 月 4 日，沿轨道剖面的 MLS 数据的（a）臭氧（单位：10-6 vmr）、（b）水汽混合比（单249 

位：10-6 vmr），（c）相对于冰的相对湿度（单位：%）和（d）冰水含量分布（单位：10-3 g m-3）250 

（e）温度（单位：K）。图中矢量代表垂直速度 （单位：10-3 Pa s-1）。橙色直线包围区域为深对251 

流区域。黑色实线表示动力学对流层顶高度；黑色虚线表示热力学对流层顶高度。 252 

Fig. 5 Distribution of (a) ozone (unit: 10-6 vmr), (b) water vapor mixing ratio (unit: 10-6 vmr), (c) 253 

relative humidity with respect to ice (unit: %) (d) ice water content (unit: 10-3 g m-3) and (e) temperature 254 

(unit: K) in the MLS data along the orbit profile on July 4th. The black vectors indicates omega (unit: 255 

10-3 Pa s-1). The area surrounded by orange lines is a deep convection area. The black solid and dashed 256 
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lines show the dynamic and thermodynamic tropopause height, respectively. 257 

图 5 展示了 7 月 4 日上对流层/下平流层沿卫星轨道（图 3C 轨道）剖面的臭氧、258 

水汽混合比、冰水含量、温度分布。如图 5a 所示，在 240hPa-120hPa 高度处，对流259 

穿透区域的臭氧含量相对于卫星轨道南北两侧的非深对流区域明显偏少。考虑到对260 

流层低层的臭氧含量相对较少，对流引起的垂直输送将稀释局地对流层顶附近的臭261 

氧含量。该差异表明此次对流穿透能够影响对流层顶及以上的物质分布。在对流层262 

顶高度上，同该位置的气候态相比臭氧偏少了 32.53%（图 6a）。穿透性对流事件 B263 

对下平流层臭氧含量的影响明显强于深对流事件 A（图 6b，图 7a）。上述现象表明，264 

此次穿透性对流也实现了直接从对流层向平流层的质量输送。 265 

 266 

图 6 （a）MLS 数据中个例A、B 中臭氧混合比异常（相对 2005-2012 年 6-7 月气候态）的267 

垂直廓线，（b）同（a）但为水汽的分布。其中，水平坐标表示臭氧或水汽的含量（单位：%），268 

垂直坐标表示垂直气压层高度（单位：hPa）。黑色实线表示深对流事件A，灰色实线表示的是穿269 

透性对流事件B。红色实线代表动力学对流层顶高度；紫色实线表示热力学对流层顶高度。 270 

Fig. 6 (a) The vertical profile of water vapor mixing ratio anomalies (with respect to 2005-2016 271 

June to July climatology) over overshooting deep convection regions in the MLS data. (b) Same as (a) 272 

but the distribution of ozone. Horizontal axis represents concentrations of ozone or water vapor (unit: %), 273 

vertical axis represents the pressure levels (unit: hPa). The black solid line indicates the deep convection 274 

event A, and the gray solid line indicates the overshooting deep convection event B. The red and purple 275 

short solid lines indicate the dynamic and thermodynamic tropopause height, respectively. 276 

这次事件对流穿透位置处的水汽的变化较臭氧变化更加显著。伴随着这次深对277 

流事件，对流层的水汽被直接输送到平流层，使上对流层/下平流层水汽含量增加。278 

空间上，与沿轨道方向南北两侧非对流区域相比，对流区域 140hPa-120hPa 的水汽279 

混合比明显更多（图 5b）。时间上，这次海上深对流事件引起水汽混合比在对流层280 
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顶高度上（139.06hPa）较气候态偏多了 98.15%。穿透性对流事件 B 强烈影响上对281 

流层/下平流层水汽分布，其影响远强于深对流事件 A（图 6b，图 7b）。由于穿透性282 

对流个例 B 对流层顶附近温度更高（图 5e，图 7e），环境大气的饱和水汽压更高，283 

更有利于对流层的水汽进入平流层。故这次事件显著增强了局地上对流层/下平流层284 

的水汽混合比。 285 

 286 

图 7 7 月 2 日，沿轨道剖面的 MLS 数据的（a）臭氧（单位：10-6 vmr）、（b）水汽混合比（单287 

位：10-6 vmr），（c）相对于冰的相对湿度冰水含量（单位：%），（d）冰水含量（单位：10-3 g m-3）288 

和（e）温度分布（单位：K）。图中矢量代表垂直速度 （单位：10-3 Pa s-1），橙色直线包围区域289 

为深对流区域。黑色实线表示动力学对流层顶高度；黑色虚线表示热力学对流层顶高度。 290 

Fig. 7 Cross-sections of (a) ozone (unit: 10-6 vmr), (b) water vapor mixing ratio (unit: 10-6 vmr), (c) 291 

relative humidity with respect to ice (unit: %), (d) ice water content (unit: 10-3 g m-3) and (e) temperature 292 
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(unit: K) in the MLS data along the orbit on July 2nd. The black vectors indicate omega (unit: 10-3 Pa s-1). 293 

The area surrounded by orange lines shows deep convection area. The black solid and dashed lines show 294 

the dynamic and thermodynamic tropopause height, respectively.  295 

相对于冰的相对湿度高于 130%（Jensen et al., 2007）的过饱和区，主要集中在296 

深对流区域上空 150hPa 气压高度以下的上对流层区域（图 5c）。在对流层顶高度上，297 

由于深对流位置处对应的相对于冰的相对湿度小于 50%，达不到过饱和条件，故在298 

该高度上水汽不易凝结。 299 

这次穿透性对流事件对流层顶附近，冰水含量存在于深对流主体区域（图 5d，300 

图 7d）。相较于深对流个例 A，穿透性对流个例 B 在对流层顶附近垂直速度很强，301 

大于 10 m s-1。Chemel et al.（2009）指出较强的垂直速度更有利于水物质凇化，产302 

生更强的云冰异常中心。由于对流层顶附近大气相对于冰的相对湿度不饱和，生成303 

的冰粒子不易掉落，继续留在平流层低层，故可以通过蒸发加湿大气（Vömel et al. 304 

1995; Grosvenor et al. 2007; Jensen et al., 2007）。此外，由于穿透性对流个例 B 对流层305 

顶附近环境温度相对个例 A 更高（图 5e），有利于云冰蒸发加湿大气。 306 

综上，对比普通深对流事件 A，穿透性对流事件 B 能够影响下平流层的物质分307 

布，使得下平流层水汽含量增加，臭氧含量减少。对流层水汽到达下平流层后可以308 

随着季风反气旋水平输送到其他区域。副热带深对流事件对于上对流层/下平流层的309 

臭氧、水汽等物质分布的影响不可忽视。 310 

5. 总结和讨论 311 

南亚季风区的深对流活动在上对流层/下平流层水汽和物质交换中的重要作用312 

已经被大量的研究工作所证实，但是关于东亚季风区深对流活动在上对流层/下平流313 

层水汽和物质交换中的作用，目前尚不清楚。本文利用 CloudSat 和 Aura MLS 卫星314 

数据，结合地面观测资料和再分析数据，通过个例分析，证实了东亚夏季风区域内315 

穿透性对流的存在，比较了穿透性对流发生时上对流层/下平流层各成分的变化，证316 

明了东亚季风区内穿透性对流活动对下平流层水汽等气象要素分布的影响。主要结317 

论如下： 318 

利用 CloudSat 和 Aura MLS 卫星资料，针对 2016 年 6 月 30 日 00 时（UTC）到319 

7 月 6 日 6 时的武汉暴雨过程，捕捉到这期间发生的 1 次穿透性对流过程，即发生320 
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于 7 月 4 日 05 时整的穿透性对流个例 B。个例分析表明： 321 

(1) 副热带东亚季风区穿透性对流活动（个例 B）能够造成下平流层 O3含量减322 

少，与气候态相比对流层顶高度处臭氧混合比偏少了 32.53%。可见，对流穿透活动323 

的动力输送能够影响对流层顶以上的物质成分变化。 324 

(2) 副热带东亚季风区穿透性对流活动能够造成下平流层水汽混合比增加。穿透325 

性对流（个例 B）能够显著影响对流层顶以上的水汽混合比变化，与气候态相比对326 

流层顶高度处的水汽含量偏多了 98.15%。导致个例 B 中水汽含量明显增多的原因有327 

二：一是穿透性对流事件直接将水汽输送到平流层，个例 B 对流层顶附近温度高，328 

大气的饱和水汽压更高，有利于垂直水汽输送；二是穿透性对流事件能够通过将冰329 

粒子输送到平流层，增强平流层云冰含量，部分云冰蒸发后造成平流层湿度增加。330 

由于此次穿透性对流事件对流层顶高度附近相对于冰的相对湿度均小于 50%，都达331 

不到过饱和条件，故到达对流层顶高度附近后水汽不易凝结掉落。因此，到达平流332 

层的冰粒子可以通过蒸发过程来湿润平流层。而个例 B 产生的云冰异常明显强于个333 

例 A，对流层顶附近温度更高，因而存在更强的加湿效果。 334 

(3) 穿透性对流事件 B 与深对流事件 A 都强烈影响上对流层/下平流层物质分335 

布。但穿透性对流事件 B 可以影响对流层顶以上的下平流层的物质分布，而深对流336 

事件 A 对下平流层的物质分布的影响较小。 337 

副热带地区不同于热带地区，对流层顶高度更低，穿透性对流发生的门槛高度338 

也更低。受夏季风环流影响，东亚地区深对流活动频繁，本文基于个例分析证明了339 

副热带东亚季风区的穿透性对流活动能够将对流层物质输送到平流层。此外，需要340 

注意的是穿透性对流事件对臭氧含量的影响有别于对水汽含量的影响，后者同时会341 

受到与温度相关的云微物理过程的影响，具体机制还有待明晰。关于副热带地区穿342 

越性对流的特征全貌、其发生频率和强度的年际变化、它与热带地区和热带气旋内343 

的穿越性对流的异同点等问题，还有待通过更多的个例分析来加以揭示。副热带穿344 

透性对流活动对平流层低层物质分布的影响和机制问题，是大气科学领域未来亟待345 

加强的一个研究方向。346 
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