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摘　要　利用 2009～2017年 7～9月福建省逐小时地面加密自动站资料和 2015～2017年 7～9月厦门站的探空资

料，通过 K均值聚类法和中尺度数值模式（WRF3.9.1.1版本）理想数值模拟，分析了我国东南沿岸及复杂山地

 （福建）后汛期降水日变化特征，揭示了地形热力环流以及海陆风环流在热对流降水日变化形成中的作用，探讨

了环境温湿廓线及风垂直廓线对热对流降水日峰值强度和日峰值出现时间的影响。结果发现：我国东南沿岸复杂

山地（福建）后汛期降水日变化受地形热力环流和海陆风环流的影响和调制，白天辐射加热在复杂山地形成的局

地热力环流激发出对流降雨带，午后受海风环流的影响，对流降雨带组织发展达到峰值，之后随着地形热力环流

和海风环流减弱雨带逐渐减弱。武夷山及周边复杂山地的降水日变化主要受地形热力环流的影响，在午后对流降

水达到峰值，夜间减弱几近消失。理想数值试验进一步证实了我国东南沿岸复杂山地地形热力环流对对流降雨的

触发以及海陆风环流在山地对流雨带组织发展中的作用，环境温湿廓线以及风垂直廓线对热对流降水日峰值强度

以及日峰值出现的时间具有重要影响，其中环境温湿廓线的大气抬升凝结高度、大气可降水量、大气的对流不稳

定度以及大气中低层湿度分布的不同，会影响热对流降水日峰值强度，并通过影响山地热力对流触发时间，改变

热对流降水日峰值时间，而环境风垂直廓线的低层气流强度和方向、中低层垂直风切变的不同，会影响地形热力

对流系统的启动、组织发展和移动等特征，进而影响热对流降水日峰值强度以及热对流降水日峰值时间。
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Abstract　 In  this  paper,  diurnal  rainfall  variations  in  the  second  rainy  season  in  the  coastal  and  mixed  topographical
regions of Southeast China (Fujian) were analyzed. The roles of topographical thermal circulations and land-sea breezes
in  the  diurnal  variations  in  thermal  convective  rainfall  were  investigated.  The  impacts  of  environmental  temperature,
moisture, and vertical wind profile on the time and intensity of diurnal peaks of convective rainfall were examined using
hourly  surface  data  from  the  automated  weather  station  of  Fujian  province  for  the  periods  July  to  September  of
2009–2017.  With  radio-soundings  at  Xiamen  station  for  the  periods  July  to  September  of  2015–2017  and  K-mean
clustering  methodology,  idealized  numerical  simulations  were  conducted  using  a  mesoscale  numerical  model
(WRF3.9.1.1).  Results  were  as  follows:  diurnal  rainfall  variations  for  the  second  rainy  season  in  the  study  regions  of
Southeast  China  (Fujian)  were  impacted  and  regulated  by  topographical  thermal  circulation  and  land-sea  breezes.  The
topographical  thermal  circulation  due  to  daytime heating  initiated  convective  rainfall  bands.  The  bands  were  organized
and  peaked  during  the  afternoon  sea  breezes,  then  gradually  weakened  with  the  weakening  topographical  thermal
circulation and sea breeze.  Idealized numerical  experiments further proved the role of topographical  thermal circulation
and sea breezes in the convective rainfall  initiation and organization. Environmental temperature, moisture, and vertical
wind profiles exerted an important impact on the diurnal peak intensity and time of occurrence of the convective rainfall.
The  atmospheric  lifting  condensation  level,  precipitable  water,  convective  instability,  and  differential  distribution  of
moisture  at  the  mid-lower  levels  impacted  the  diurnal  peak  intensity  of  the  convective  rainfall  and  changed  its  time  of
occurrence through altering its time of initiation. Differences in low-level wind intensity and direction and vertical shear
at the mid-lower levels impacted the initiation, organization, and movement of the topographical convection, and further
impacted its diurnal peak intensity and time of occurrence.
Keywords　Topographical effects, Land-sea breeze, Thermal convection precipitation, Diurnal variation

 

1    引言

降水日变化是地球大气最主要的振荡现象之一

 （Kikuchi  and Wang，2008），它的形成往往与大

气中的各种日变化现象相联系，如温度（Durre and
Wallace，2001）、相对湿度（Zhang et al.，2008）、
水汽或大气可降水量（Wu et al.，2003）、大气行

星边界层（于晓丽等，2009）、低空急流（简称

LLJ；孙继松， 2005）、层积云（李昀英等，

2003）、近地面流场（刘新等，2006）、对流（平

凡和罗哲贤， 2009）、城市热岛（张佳华等，

2005） 甚 至 大 尺 度 季 风 环 流 （ Keenan  et  al.，
1989；Chen et al.，2017）的日变化等。有关海洋

和陆地上降水日变化及其不同模态和空间变率的成

因，已提出多种物理机制来对其加以解释。对于海

洋上的降水日变化，提出的主要物理机制有：

 （1）云辐射加热差异机制，即云和周围无云区间

辐射加热差异的动力结果在水平散度场内产生的日

变化可以调整对流（Gray  and  Jacobson，1977）；
 （2）云辐射垂直稳定度机制，即对流云毡高空部

分的短波辐射吸收增加云区的静力稳定度，减弱垂

直运动，从而导致午后海洋降水的最小值，相反夜

间的长波冷却减小稳定度，导致对流增强

 （Randall  et  al.，1991）；（3）云辐射相对湿度机

制，即夜间长波冷却充分地增加每一个地方的相对

湿度，导致卷入效应减小，云的发展在夜间得到增

强（Dai，2001）；（4）海面温度日变化机制，即

由于海洋表面层存在日变化，其午后最大值造成洋

面上新对流的生成，由于局地湿静力能的消耗和海

洋上短波通量的遮盖，使得第二天在对流尾流区出

现对流极小值（Chen  and  Houze， 1997）；（ 5）
大气气压潮机制，即认为大气气压潮可能是低层辐

合和降水的日调整因子（ Brier  and  Simpson，
1969），但受到质疑（Lindzen，1978）。有关海

洋上降水日变化提出的主要物理机制很难解释陆地

上对流降水日变化模态和空间差异，因为陆地上对

流降水日变化的形成机制更为复杂。研究发现，局

地山脉地形高度不均匀性造成的地面加热高度差异

驱动的热力环流会产生降水日变化（Geerts et al.，
2008）。高大山脉地区日对流降水系统形成后规律

性地向下游移动，可引起下游地区夜间降水极大值

 （Yang and Smith，2006）。具有不同加热属性地

表在白天和晚上加热差异强迫的边界层力管环流是

一些地区降水日变化形成的重要原因（Rife et al.，
2002）。山脉地形区白天加热形成的混合边界层激

发的重力波传播对离岸地区日对流降水有重要作用

 （Mapes et al.，2003），重力波对日变化强迫存在

着某种响应（Clark，1999）。海陆风环流是沿岸
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陆地和水域上对流降水日变化的驱动因子（Mori et
al.，2004），海陆风与局地热力环流相互作用后可

调节局地降水日变化。可见，在地形非均匀性、下

垫面属性多样性以及海陆差异等的影响以及天气尺

度系统的调整下，不同区域降水日变化特征及其内

在原因存在着很大的差异。

我国陆地降水日变化特征及其物理机制存在明

显的地域和季节差异。研究表明，青藏高原在午夜

和午后分别存在一个日降水峰值（Yuan  et  al.，
2012）；青藏高原东侧邻近地区的降水峰值在午夜

 （Yu et al.，2007a；白爱娟等，2008）。天山地区

夏季日降水峰值在午后，与地形热力作用有关；天

山以北邻近地区日降水峰值在夜间，为天山地形上

空对流向北传播的结果；天山以南盆地日降水峰值

在清晨（Li et al.，2017）。华北太行山以西地区，

降水量和降水频率日峰值出现在傍晚，在太行山以

东平原和沿海地区日峰值一般出现在上午，其中短

时降水对傍晚降水日峰值贡献较大，而长时降水则

对凌晨峰值影响更大（韩函等，2017）。西南地区

前汛期日降水峰值在夜间至清晨，与夜间低空急流

的加强密切相关（Yuan et al.，2012），而东南地

区前汛期降水日峰值在午后，与辐射加热及局地地

形抬升有关（Jiang et al.，2017）。长江中下游地

区夏季降水日变化具有两个峰值，分别发生在午后

和清晨（Zhou  et  al.，2008；赵玉春等，2012），
其中午后降水峰值往往由生命期较短（小于 3 h）
的对流活动造成，而夜间至清晨降水峰值与长生命

史（大于 6 h）对流系统的活动有关（Yu et  al.，
2007b），大尺度强迫与青藏高原地形共同影响起

到重要调制作用（Chen et al.，2010）。华南沿岸

地区日降水峰值在清晨，在强风日主要与地形抬升

和海陆摩擦差异有关，在弱风日主要与海陆风有关

 （Chen et  al.，2016）；华南内陆山地日降水峰值

在午后，与地形热力效应及海陆风有关（Zhao，
2014）。这些研究通过气候统计和气候模拟角度解

释了降水日变化特征及其物理成因。

我国东南沿岸及复杂山地（福建）暖季受东亚

季风进退的影响，对流降水多发频发，且存在明显

的季节差异，前汛期主要受西风槽、切变线、锋面

系统以及西南暖湿扰动气流影响，降水大值区主要

位于内陆武夷山及周边地区，后汛期主要受台风、

热带低压、热带辐合带以及东风扰动系统影响，降

水大值区主要位于近岸鹫峰山至戴云山一带山地。

统计分析发现，由于天气扰动系统影响的差异，

前、后汛期的降水日变化时空分布存在着明显差

异，前汛期日降水存在两个峰值，午后为主峰值，

清晨为次峰值，降水日峰值主要位于内陆武夷山及

周边地区（Zhang et al.，2017）；后汛期日降水在

午后存在单峰值，日降水主要位于近岸鹫峰山至戴

云山一带山地。尽管统计分析发现降水存在明显日

变化的规律，但独特的大气环境、复杂地形以及海

陆差异对对流降水发生发展以及降水日峰值时间和

日峰值强度等究竟有何影响值得深入研究。本文以

后汛期日对流降水为研究对象，从天气角度重点探

讨地形热力作用、海陆热力差异以及大气温湿垂直

结构及风垂直切变对日对流降水启动、组织和发展

以及日对流降水峰值时间和峰值强度的影响，深

入认识后汛期降水日变化时空特征及其内在物理

机制。

2    资料与方法

2.1    观测资料与处理

文中使用的观测资料主要有：（1）2009～
2017年 7～9月福建省逐小时地面加密自动站资

料；（2）2015～2017年 7～9月厦门站的探空资

料（考虑到福建境内邵武和福州探空站受地形等因

素的影响，而厦门位于沿海受地形影响略小，加之

后汛期其位于东风带系统上游，故以厦门站作为代

表站获取探空资料开展理想数值试验）。利用资料

 （1）对我国东南沿岸及复杂山地（福建）后汛期

降水日变化、地形热力环流以及海陆风特征等进行

分析。首先，对多年日内逐小时降水和风资料进行

平均（剔除台风影响个例），获得降水与风的气候

平均日变化，其中包含了移动性天气系统的影响；

其次，为了尽可能剔除天气系统的影响，获得主要

由辐射强迫日变化引起的降水与风的日变化特征，

在多年平均前将逐小时值减去当日平均值，之后再

进行多年平均（剔除台风影响个例），获得降水与

风的日偏差变化。利用资料（2）合成获得模式理

想数值试验的温湿风廓线资料。对所有探空（剔除

台风影响样本）进行平均，获得后汛期平均温湿风

垂直廓线，平均温湿风垂直廓线的 T-logP 图见

图 1，整个大气柱的可降水量（Pw）达 54 mm，其

中 850 hPa以下大气相对湿度大，抬升凝结高度

 （PLCL）较低，位于 964 hPa附近，700 hPa以上

大气相对较干，大气为对流不稳定，对流有效位能
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 （CAPE）为 1341 J kg−1。
为了获取不同类型的温湿廓线分布，首先利用

探空样本资料计算出位温和比湿，再插值到模式输

入所需高度层上，获得探空样本的温湿廓线，然后

对所有温湿廓线样本采用K均值聚类法（MacQueen,
1967）进行分类平均，获得 10类温湿廓线，其温

湿廓线的主要特征见表 1。可以发现，尽管不同类

型温湿廓线应以差异为主，但相对所有样本平均的

温湿廓线而言，通过 K均值聚类法给出的温湿廓

线存在一定共性，即对流层低层大气相对湿度皆较

大，导致不同类型温湿廓线的 PLCL 皆较低，最高

位于 950 hPa，最低位于 978 hPa，而对流层中高层

大气相对湿度较低，这与后汛期我国沿海东南复杂

山地大多数受副热带高压控制有关。但也存在明显

的差异，一是不同类型廓线的 Pw 存在较大的差

异，最大的 Pw 达 61 mm，最小的仅 45 mm；二是

不同类型廓线的大气对流不稳定度存在一定的差

异，最大 CAPE达 2450 J kg−1，最小 CAPE仅 439
J kg−1；另外，不同类型湿度垂直分布上也存在着

一定的差异，这些差异可能对我国东南沿岸复杂山

地辐射强迫引发的对流系统发生发展及对流降水强

度存在一定的影响。

同样，对所有风垂直廓线也采用 K均值聚类

法进行分类平均，获得了 10类风垂直廓线（图

2）。分析发现，不同类型的风垂直廓线具有一些

共性，即对流层中低层（3 km以下）的风速较

小，不利于水汽输送和区域性和大范围强降水的发

生；另外中低层（0～3 km）的风垂直切变弱，不

利于对流系统的组织化发展和长时间维持。同时，

不同类型的风垂直廓线存在着明显的差异，对流层

中层至低层（0～6 km）风的方向存在着一定的差

异，平均风的大小和方向不同，这在一定程度上影

响对流单体的传播（Zhao and Wang, 2012）；风随

高度的变化存在一定的差异，尤其是对流层中上

层，这在一定程度上影响对流系统周边层状云和冰

相水物质的形成与发展（Parker, 2007）。

 

 

图 1    厦门探空站平均温度（单位：°C）、湿度（单位：g kg−1）和

风（风标，单位：m s-1）垂直廓线的 T-logP 图。黑色粗实线为温

度，蓝色粗实线为露点温度，红粗虚线为气块温度

Fig. 1    T-logP  profiles  of  mean  temperature  (units:  °C),  humidity

(units:  g  kg−1),  and  wind  (wind  barbunits:  m  s−1)  at  Xiamen  station.

Solid  thick  black,  solid  thick  blue,  and  dashed  thick  red  lines  indicate

temperature,  dew-point  temperature,  and  parcel  temperature,

respectively 

 

表 1    厦门探空站10类温湿廓线特征及其计算的物理量

Table 1    Features of temperature and humidity profiles and their physical variables at Xiamen Station 

类型号

温湿廓线特征量

湿度垂直分布特征CAPE/J kg−1 Pw/mm PLCL/hPa

TH01 1406 58 965 700～500 hPa较平均略湿

TH02 1342 51 966 700～500 hPa较平均略干

TH03 1563 55 962 700～150 hPa较平均略湿

TH04 439 49 959 850～450 hPa较平均略干

TH05 1487 61 978 1000～400 hPa较平均略湿

TH06 1174 55 966 500～350 hPa较平均略湿，850 hPa以下较平均略干

TH07 915 52 950 600～200 hPa较平均略干，850 hPa以下较平均略干

TH08 1693 54 962 700～200 hPa较平均略干，850～700 hPa较平均略湿

TH09 2450 45 969 950～250 hPa较平均略干，700 hPa附近出现极大干区

TH10 2150 54 956 850～650 hPa较平均略干，650～600 hPa较平均略湿
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2.2    模式与试验设计

数值研究使用美国国家环境预报中心（NCEP）
和大气研究中心（NCAR）等研究机构联合开发的

WRF区域模式（3.9.1.1版本），动力核采用非静

力方案。模拟不进行嵌套，采用单区域方案，其水

平网格距为 2 km×2 km，共 601×601个格点。垂

直方向上为 42层 σ 坐标，并对边界层进行适当加

密，时间积分步长设为 10 s。数值模拟与试验采用

全物理过程，主要物理方案选取如下：云微物理过

程选取 WRF  Single-Moment  6-class方案（Hong
and Lim, 2006），长波和短波辐射用 RRTMG方案

 （ Iacono  et  al.,  2008），地表层物理过程为 Eta
Similarity方案，陆面过程选用 5层热辐散方案，

行星边界层过程为 Yonsei University非局地 K方案

 （Hong et al., 2006），不使用积云对流参数化方案。

数值试验中温湿和风廓线采用分类处理后的厦

门探空资料。模式地形采用 USGS的 30′′分辨率地

形，设置区域中心点为（26°N，118°E）后插值到

2 km×2 km格点上，再放入理想数值试验模块，

模拟区域范围见图 3，将我国东南沿岸复杂山地

 （福建）置于模式中心区域。为了模拟海陆差异，

陆地植被属性设置为灌木湿地（18），海洋无植

被，其属性设置为水体（16），陆地土壤设置为粉

沙质粘壤土（ 8），海洋土壤属性设置为水

 （14）。地表温度设置为 297 K，近地面温度设置

为 300 K。为了减少模拟结果影响因素，模式中不

考虑地球旋转作用，将科氏力 f 设置为零，模式边

界采用周期性边界条件。考虑到模拟的为后汛期热

对流降水及辐射驱动需要一定的时间，模式初始时

间统一设定为 8月 1日 20:00（北京时，下同），

模式共积分 48 h，忽略前 12 h模拟结果，重点分

析 12～36 h的模拟结果，36～48 h模拟结果仅用

于附带考察模式对次日午后对流模拟情况。

为了探讨地形、海陆差异、环境温湿廓线以及

风廓线对午后对流发展的影响，设计了一组数值试

验（见表 2）。首先，为了弄清仅有辐射强迫下沿

海复杂山地的近地面（边界层）流场，在平均温湿

 

 

图 2    采用 K均值聚类法获得的厦门探空站（a−j）10类风垂直廓线分布（横坐标为风速，单位：m s−1）

Fig. 2    Ten categories of vertical wind profiles at Xiamen Station analyzed by K-mean clustering (x-coordinate is wind velocity, units: m s−1) 

 

 

图 3    模式区域设置及模式地形（阴影，单位：m）分布，四边形

为后文进行平均的区域，WY、JF、DY和 DM分别指示武夷山、

鹫峰山、戴云山和玳瑁山，AB 和 CD 为后图垂直剖面位置

Fig. 3    (a)  Set-up  of  the  model  domain  and  model  topography

(shadings,  units:  m).  The  quadrilateral  shows  the  area  of  averaging;

WY,  JF,  DY,  and  DM  indicate  Wuyi,  Jiufeng,  Daiyu,  and  Daimao

Mountains, respectively; lines AB and CD are the cross-sections used in

later figures 
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廓线的基础上将各层比湿减半，设计了干试验

DRY；将海洋水体设置成与陆地相同的植被及土

壤属性，设计了试验 DRY_NS，进一步了解海陆

差异对沿海复杂山地的近地面（边界层）流场的影

响。其次，在干试验 DRY和 DRY_NS的基础上，

采用平均温湿廓线设计了湿试验WET和WET_NS，
探讨辐射强迫下有、无海陆差异时沿海复杂山地热

对流的发展特征。最后，利用分类平均获得的

10类温湿廓线，设计了试验 WET_01至 WET_10，
探讨不同温湿廓线对沿海复杂山地午后对流发展的

影响；并利用分类平均获得的 10类风垂直廓线，

设计了试验 WND_01至 WND_10，探讨不同风垂

直廓线对沿海复杂山地午后对流发展的影响。另

外，利用平均温湿风垂直廓线，设计了试验 AVE，
用以对比了解温湿风垂直廓线对沿海复杂山地热对

流发展的影响。

3    观测统计特征

分析我国东南沿岸复杂山地（福建）后汛期多

年平均的地面逐小时降水分布和变化（2009～
2017年 7～9月平均）发现：08:00存在两条弱雨

带，一条位于闽赣交接的武夷山一带，一条位于东

南沿岸山地一带，且沿海山地雨带范围略大强度略

强，两条雨带中间为弱降水区甚至无降水区；此时

东南沿岸至内陆山地 80～120 km一带盛行近乎平

行于海岸线的 1～2 m s−1 东北风气流，内陆近地面

风弱；地面温度场上，内陆山地温度较沿海地区

低，沿海地区为一条近乎平行于海岸线的温度高值

带（图略）。09:00～11:00，两条雨带近于维持，

强度和范围变化不大（图 4a）；此时沿海至内陆

山地 80～120 km一带由东北风逐渐转为偏东风甚

至东南风，内陆地区近地面风场略有加强，在高地

形区形成辐合气流（图 4a），这与吴滨等（2013）
利用福建沿海高度梯度测风塔多层风观测数据统计

的海风出现时间基本一致；内陆至沿海一带地面温

度快速上升，在沿海山地形成一条温度高值带，而

海岸线附近温度相对较低（图 4a）。12:00～14:00，
这两条雨带逐渐增强，较强的降水区在离海岸

80～120 km高山地形区发展起来，使东南沿岸山

地一带雨带较武夷山一带雨带更强，这两条雨带间

的无降水区逐渐发展为有降水区（图 4b）；
沿海至内陆山地 80～120 km一带逐渐形成与海岸

线近乎垂直的东南风（图 4b）；内陆至沿海一带

地面温度继续上升，海岸线附近维持相对较低的温

度带（图 4b）。15:00～17:00，这两条雨带快速增

至最强，范围也发展至最大，且较强的降水区略向

沿海地区推进（图 4c）；沿海至内陆山地 80～120 km
一带与海岸线近乎垂直的东南风维持（图 4c）；
内陆至沿海一带地面温度维持 1 h后略有下降

 （图 4c）。18:00～20:00，沿海山地雨带逐渐减弱

并略向内陆移动，武夷山雨带快速减弱（图 4d）；
沿海至内陆山地 80～120 km一带与海岸线近乎垂

直的东南风由北向南逐渐转为东北风和偏东风

 （图 4d）；内陆至沿海一带地面温度快速下降

 （图 4d），这也与吴滨等（2013）统计的陆风出

现时间基本一致。21:00～23:00，沿海山地雨带和

武夷山附近雨带进一步减弱（图 4e）；沿海至内

陆山地 80～120 km一带转为东北风，内陆近地面

风变弱（图 4e）；内陆地面温度进一步下降，温

度变得比沿海温度更低，沿海变为温度高值带

 （图 4e）。00:00～02:00，沿海山地雨带略向沿海

一侧移动，武夷山雨带近乎消失（图 4f）；沿海

至内陆山地 80～120 km一带维持东北风（图 4f）；
沿海维持温度相对高的高值带（图 4f）。03:00～

 

表 2    数值试验设计一览表

Table 2    Set-up of model experiments 
试验名称 温湿廓线 风廓线 海陆差异 试验目的

DRY 平均温湿廓线，模式各层比湿减半 无（静止大气） 有 考察干大气条件复杂地形与海陆差异影响下的近地面环流

DRY_NS 平均温湿廓线，模式各层比湿减半 无（静止大气） 无 考察干大气条件无海陆差异影响下复杂山地的近地面环流

WET 平均温湿廓线 无（静止大气） 有 考察湿大气条件沿海复杂山地热对流发展

WET_NS 平均温湿廓线 无（静止大气） 无 考察湿大气条件无海陆差异影响下复杂山地热对流发展

AVE 平均温湿廓线 平均风廓线 有 用来对比了解温湿风廓线对沿海复杂山地热对流发展的影响

WET_01(-10) TH01（-10）类温湿廓线 无（静止大气） 有 探讨不同温湿廓线对沿海复杂山地午后对流发展的影响

WND_01(-10) 平均温湿廓线 UV01（-10）类风廓线 有 探讨不同风廓线对沿海复杂山地午后对流发展的影响
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07:00，内陆地区维持弱降水甚至无降水，沿海山

地一带维持弱降水带，06:00武夷山一带开始有弱

雨带形成；沿海至内陆山地 80～120 km一带维持

东北风；沿海维持温度相对高的高值带（图略）。

上述地面降水和风的分布及其日变化不仅与辐

射加热强迫有关，还与天气系统活动有关，为了尽

可能消除天气系统影响，了解辐射加热强迫引起的

降水日变化特征，分析了我国东南沿岸复杂山地

 （福建）后汛期地面降水和风多年平均的日偏差分

布及其变化特征（图 5），结果发现： 08:00～
11:00，闽赣交接地带武夷山地区为零散降水正偏

差，东南沿岸山地存在一带状零散分布的降水正偏

差；沿海至内陆山地 80～120 km从近于垂直海岸

线西北扰动气流，逐渐转变为东北乃至偏东扰动气

流；内陆为从高地形区流出的辐散扰动流逐渐转变

为向高地形区汇合的辐合扰动流（图 5a）。12:00～
14:00，正的降水偏差在内陆山地及沿海山地逐渐

发展起来，正的降水偏差大值区主要位于高地形

区，沿岸地区无降水正偏差，武夷山地区的降水正

偏差逐渐增强并沿地形形成带状；沿海至内陆山

地 80～120 km形成与海岸线近于垂直的东南扰动

气流，内陆高地形区的辐合扰动流逐渐增强（图

5b）。15:00～17:00，沿海至内陆山地形成带状的

降水正偏差区，并进一步向内陆地形区延伸，降水

正偏差达到最大，沿岸地区无降水正偏差，武夷山

地区的降水正偏差达最大后开始有所减弱；沿海至

内陆山地 80～120 km维持与海岸线近于垂直的东

南扰动气流，内陆高地形区维持汇合的辐合扰动流

 （图 5c）。18:00～20:00，沿海至内陆山地的降水

正偏差逐渐减弱，并移至闽中南地区；沿海至内陆

山地 80～120 km的东南扰动气流快速减弱，内陆

正降水偏差区为辐散扰动流，武夷山地区也为向外

流出的辐散扰动流（图 5d）。21:00～23:00，内陆

正降水偏差区快速减弱乃至消失；沿海至内陆山

地 80～120 km一带逐渐发展为西北扰动气流（图

5e）。00:00～02:00，除沿岸地区维持弱的正降水

 

 

图 4    我国东南沿岸复杂山地（福建）2009～2017年 7～9月（a–f）11:00至次日 02:00 3 h间隔的平均地面 1 h降水（阴影，单位：mm）、

温度（等值线，单位：°C）和风（矢量，单位：m s−1）的分布与演变

Fig. 4    Distribution and evolution of 1-h surface rainfall (shadings, units: mm), temperature (contours, units: °C), wind (vectors, units: m s−1) from (a)

1100 BJT to (f) 0200 BJT with 3-h intervals averaged over July to September of 2009–2017 in the mixed topographical and coastal areas of Southeast

China (Fujian) 
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偏差带之外，其他地区的正降水偏差基本消失；沿

海至内陆山地 80～120 km西北扰动气流逐渐加

强，内陆山地为向外流出的辐散扰动流（图 5f）。
03:00～07:00，沿岸地区降水偏差带维持极弱的正

降水偏差，沿海至内陆山地 80～120 km西北扰动

气流开始有所减弱（图略）。

由此可见：（1）我国东南沿岸复杂山地（福

建）后汛期降水具有明显的日变化特征，降水最大

峰值出现在 17:00附近。（2）日变化雨带主要有

两个，一个是位于离海岸线 50～200 km甚至更深

入内陆的复杂山地雨带，另一个是武夷山地形雨

带；前者为主雨带，降水范围大，午后在复杂山地

皆有发展，后者为副雨带，降水范围小；前者夜间

维持，雨带移至沿岸地区，但降雨强度弱，后者夜

间几近消失。（3）近岸的复杂山地雨带的日变化

不仅与山地热力环流有关，还与海陆差异有关，而

武夷山地形雨带主要与山地热力环流有关。（4）
山地及沿海岸地区降水日变化存在明显的非对称

性，高地形山地午后热力对流降水强，沿海岸夜间

降水弱。需要指出的是，上述观测资料统计得到了

降水日变化特征及其与地形热力环流和海陆风发展

演变间的联系，但降水日变化特征可能包含多种因

素影响，其中辐射日强迫下地形热力环流和海陆风

演变在降水日变化中究竟扮演着什么角色，其他因

子如大气环境条件对降水日变化的形成和发展是否

存在影响又如何影响等并不清楚。蔡榕硕等

 （2003）利用二维非弹性运动方程组数值模式对台

湾海峡海陆风做了成功的数值模拟，下面利用先进

的中尺度数值模式 WRF，通过理想数值试验来做

进一步的探讨，揭示降水日变化的形成机制及其内

在影响因子。

4    数值试验模拟结果分析

4.1    地形热力环流的日变化

为了单纯了解复杂地形区辐射日强迫对近地面

及大气边界层环流的影响，设计了无海陆差异的干

大气试验（试验 DRY_NS），对模拟结果分析发

现：08:00～10:00，复杂地形区的地形热力环流开

 

 

图 5    我国东南沿岸复杂山地（福建）2009～2017年 7～9月（a）11:00至（f）02:00 3 h间隔的地面 1 h降水（阴影，单位：mm）和风

 （矢量，单位：m s−1）及其流线的平均日偏差分布与演变

Fig. 5    Distribution and evolution of diurnal perturbations of 1-h surface rainfall (shadings, units: mm), wind (vectors, units: m s−1) and streamlines

from (a) 1100 BJT to (f) 0200 BJT with 3-h intervals averaged over July to September of 2009–2017 in the mixed topographical and coastal areas of

Southeast China (Fujian) 
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始逐渐形成，即气流沿着地形爬升，并在高地形区

形成气流汇合区，在低地形区形成气流辐散区；

11:00～13:00，随着辐射加热的增强，地形热力环

流逐渐增强（图略）。14:00，地形热力环流达到

盛期，在高地形区形成强的汇合气流，其中武夷山

地区地形最高，汇合气流最强，地形热力环流可

达 3～4 m s−1，鹫峰山地形区汇合气流强度次之，

戴云山以及玳瑁山地形区再次之，而在平原或者山

脉之间的低地形区，形成明显的辐散气流（图 6a）。
15:00～16:00，地形热力环流强度维持甚至略有增

强；17:00～18:00，由于辐射加热快速减弱，地形

热力环流也开始快速减弱，逐渐变为仅在高地形区

维持汇合气流；19:00，地形热力环流几近消失，

近地面几为静风；20:00～21:00，短波辐射加热转

为长波辐射冷却，地形热力环流开始转变位相，即

高地形区变为辐散气流区，低地形区变为辐合气流

区；22:00～01:00，转相后的地形热力环流逐渐增

强（图略）。02:00，转相后的地形热力环流达到

盛期，低地形区形成明显的汇流（图 6b）。03:00～
05:00，转相后的地形热力环流维持 1～2 h后开始

减弱；06:00～07:00，转相后地形热力环流达到最

弱，并重新在高地形区形成辐合流，在低地形区形

成辐散流（图略）。刘新等（2007）研究结果表

明，高原大地形热力作用日变化能引起低层大气环

流的日变化，这里的数值试验表明，中尺度地形热

力作用日变化能引起局地环流日变化。

从垂直于海岸线的低层环流及温湿剖面来看，

08:00～10:00，由于辐射加热，在高地形区等温线

明显上凸，大气温度较周边同高度地区明显偏高，

在热力作用下形成爬坡流，且地形高度差大的一侧

爬坡气流强度强，气流在山顶上升。 11:00～
13:00，高地形区与周边同高度地区的大气温差进

一步加大，75 km距离内最大温差达 3°C以上，爬

坡流进一步增强，并逐渐形成中尺度垂直环流（图

略）。14:00，中尺度垂直环流进入盛期，高地形

区垂直上升支达到 3 km高度处，在 2～3 km高度

处形成相对湿度大值中心，下沉支位于离高地形

区 80～100  km，相对湿度较低（图 7a）。15:00
～17:00，高地形区上凸等温线逐渐回缩，垂直环

流维持 1～2 h后开始减弱。18:00～19:00，地形高

度差小的一侧垂直环流消失，地形高度差大的一侧

垂直环流仍然维持。20:00～01:00，随着辐射冷

却，高地形区的等温线逐渐下凹，高、低地形区的

温差开始反相，地形高度差大的一侧的垂直环流快

速消失，并逐渐形成下坡流。02:00，高、低地形

区的温差最大达−2°C，但高地形区未形成明显的

下沉支，下坡流未形成垂直环流，2～3 km高度处

相对湿度大值中心移至高地形区两侧（图 7b）。
03:00至 06:00，地形高度差大的一侧在 1 km以下

高度形成并维持垂直环流。07:00，该垂直环流减

弱（图略）。

4.2    海陆风环流的日变化

考虑海陆热力差异后，地形热力环流叠加了海

陆风环流的影响，试验 DRY的模拟结果分析发

现：一方面，由于沿岸靠海一侧低层大气温度日变

化小，白天海风加强了沿岸的地形热力环流及其垂

直环流，大气温度和湿度的垂直分布也发生了变

化；夜间陆风对沿岸反相的地形热力环流也略有加

强。对比试验 DRY和 DRY_NS的模拟结果（试

验 DRY减去试验 DRY_NS）可以清晰地看到这一

点：08:00～12:00，沿岸及其靠海一侧地面偏差气

流从弱的西北风逐渐减弱并转向为弱的东南风（图

略）。13:00～14:00，东南风快速增强并向内陆发

展（图略）。15:00～17:00，东南风维持发展至最

强，向内陆推进 50～100 km，并在内陆爬升至 500 m
左右的山地（图 8a）。18:00～20:00，东南风快速

减弱，仅靠海一侧维持（图略）。21:00～04:00，
靠海一侧东南风逐渐减弱消失，沿岸开始形成弱的

偏北风（图 8b）。05:00～07:00，沿岸靠海一侧形

成弱的东北风带（图略）。

从垂直于海岸线的低层偏差环流的剖面来看，

08:00～10:00，大气低层偏差气流由山地流向海洋

逐渐转为由海洋吹向山地，无明显的垂直环流。

11:00～13:00，沿岸大气低层由海洋吹向山地的偏

差气流逐渐增强，并发展出一个垂直环流。

14:00该垂直环流进一步加强，垂直环流圈的高度

在 2 km以下，气流在沿岸山地上升，到 1～2 km
高度后回流并在离岸 80～100 km处下沉；由于海

洋蒸发及该偏差环流的作用，海洋低层相对湿度加

大，并加大了垂直环流上升支的相对湿度（图

略）。15:00～17:00，该垂直环流圈和湿度偏差分

布进一步发展和维持（图 9a）。18:00～19:00，上

升支气流快速减弱并离岸移动，沿岸山地爬坡气流

快速减弱。20:00～00:00，800 m 以下离岸气流逐

渐加强并向海一侧发展（图略）。01:00～07:00，
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离岸气流维持，未有明显的垂直环流形成（图 9b）。

由此可见：（1）海陆热力差异形成的海陆风

具有明显的非对称性，午后海风强，并存在明显的

中尺度垂直环流，午夜陆风弱，无明显的次级环流

发展；（2）海面的存在使得大气低层温湿垂直结

构发生明显变化，海面边界层湿度明显加大，并向

 

 

图 6    试验 DRY_NS模拟的（a）14:00和（b）02:00地面风场（矢量，单位：m s−1）（图中阴影为地形，单位：m）

Fig. 6    Surface  wind  (vectors,  units:  m  s−1)  simulated  by  Experiment  DRY_NS  at  (a)  1400  BJT  and  (b)  0200  BJT.  Shadings  indicate  model

topography, units: m 

 

(a) 1400 BJT (b) 0200 BJT

 

图 7    试验 DRY_NS模拟的（a）14:00和（b）02:00沿图 3中 AB 至 CD 平均的温度（实线，单位：°C）、相对湿度（阴影）和风场（矢

量，单位：m s−1）垂直剖面图

Fig. 7    Vertical cross-section of temperature (solid lines, units: °C), relative humidity (shadings), and wind fields (vectors, units: m s−1) averaged from

lines AB to CD in Fig.3 at (a) 1400 BJT and (b) 0200 BJT, simulated by Experiment DRY_NS 
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上升支输送，有利于沿岸山地对流的发展；（3）
海陆差异加大了沿岸山地上空的大气温度差异，海

陆风环流叠加在地形性热力环流上，有利于午后沿

岸山地对流的组织和发展。

 

 

图 8    试验 DRY与 DRY_NS模拟的（a）16:00和（b）04:00地面风场差值（试验 DRY减去试验 DRY_NS，矢量，单位：m s−1）（图中阴

影为地形，单位：m）

Fig. 8    Difference  in  simulated  surface  wind  (vectors,  units:  m s−1)  between  Experiment  DRY and DRY_NS (Experiment  DRY minus  Experiment

DRY_NS) at (a) 1600 BJT and (b) 0400 BJT (shadings indicate model topography, units: m) 

 

 

图 9    试验 DRY与 DRY_NS模拟的（a）16:00和（b）04:00沿图 3中 AB 至 CD 平均的温度（实线，单位：°C）、相对湿度（阴影）和风

场（矢量，单位：m s−1）差值（试验 DRY减去试验 DRY_NS）的垂直剖面图

Fig. 9    Vertical cross-section of the differences in temperature (solid lines, units: °C), relative humidity (shadings), and wind fields (vectors, units: m s−1)

averaged from lines AB to CD in Fig.3 between Experiment DRY and DRY_NS at (a) 1600 BJT and (b) 0400 BJT 
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4.3    地形热对流降水的日变化

分析无海陆差异的湿大气数值试验（试验

WET_NS）的模拟结果发现，由于初始大气存在明

显的对流不稳定能量，加之抬升凝结高度低，在辐

射强迫下形成的地形热力环流很快激发出对流，鹫

峰山和戴云山北侧地区对流呈现出一定的自组织发

展特征，具体而言：08:00～10:00，随着地形热力

环流的逐渐发展，地形区逐渐形成浅对流，零散分

布于复杂地形上空，对流尺度小（图略）。11:00～
13:00，对流逐渐发展，大多零散对流逐渐消失，

但在高地形区维持对流，且对流尺度有所增大，逐

渐发展为较深的对流，高地形区近地面维持气流辐

合特征（图 10a）。14:00～15:00，对流在高地形

区发展到盛期，其中鹫峰山和戴云山北侧上空的对

流发展最为旺盛，且近地面出现辐散气流，对流开

始移动，呈现出一定的自组织发展特征，玳瑁山和

戴云山南侧以及武夷山地区的对流就地发展（图

10b）。16:00～18:00，鹫峰山和戴云山北侧地区的

对流向东移出高地形区至沿岸山地（图 10c），
并逐渐减弱，玳瑁山和戴云山南侧的对流未呈现出

组织化发展和移动特征，对流也逐渐减弱，而武夷

山地区的对流降水至 18:00减弱近消失。19:00～
20:00，移至沿岸山地的对流快速减弱消失，而玳

瑁山和戴云山之间地区维持对流（图 10d）。21:00～
01:00，玳瑁山和戴云山之间地区对流逐渐向西移

动并减弱消失（图 10e）。02:00～07:00，武夷山

一带开始有弱对流出现，并沿闽赣交接地带的山地

发展（图 10f）。刘新等（2007）通过数值模拟发

现高原大地形热力作用的日变化能够引起降水的日

变化，这里的数值试验表明，中尺度地形热力作用

形成的局地环流日变化，也能引起局地降水的日变化。

4.4    海陆风对地形热对流降水的影响

邱晓暖和范绍佳（2013）对近年来有关海陆风

的研究进行回顾总结后认为，海陆风在一定天气背

景下对近岸降水有一定的触发和加强作用。这里对

有无海陆差异的湿大气数值试验（试验 WET和

WET_NS）结果进行对比分析发现，海陆风对地形

热力对流的形成和组织发展具有不可忽视的作用。

由于夜间陆风的发展，08:00沿岸带形成一条很弱

的对流带，09:00～10:00，随着山地热力对流的逐

渐发展，海岸的弱对流带快速减弱消失（图略）。

11:00～13:00，随着海风发展加强，离岸 100～120 km
山地热对流的组织发展逐渐受到海风的影响（图

11a）。14:00～15:00，山地热对流的自组织发展明

显受到海风的影响，鹫峰山和戴云山北侧地区离

岸 100～120 km的山地热对流在向沿岸一侧移动

时，在海风前沿逐渐组织发展成一条带状对流

 （图 11b）。16:00离岸 100～120  km山地对流在

海风前沿形成一条完整的近于平行海岸线的对流

带。17:00～18:00，该对流带向沿岸一侧移动发

展，且鹫峰山和戴云山北侧地区的对流移速略快

 （图 11c）。19:00～21:00，平行于海岸线的对流

带快速减弱消失，其中鹫峰山和戴云山北侧地区的

对流带更快减弱消失，玳瑁山和戴云山之间地区对

流减弱但维持（图 11d）。22:00至次日 07:00，对

流发展特征与试验WET_NS基本一致（图 11e−f）。
4.5    温湿垂直廓线对降水日峰值时间和强度的

影响

不同温湿廓线条件下，大气抬升凝结高度、大

气可降水量以及大气的对流不稳定度等皆存在着一

定的差异，这一方面会影响山地热对流触发的时

间，进而改变降水日变化峰值时间，另一方面影响

热对流强度及其降水强度。从 10类温湿廓线模拟

的山地热对流平均降水来看（图 12）：首先，不

同温湿廓线模拟的山地热对流平均降水强度存在着

明显的差异，其中试验 WET_05模拟的降水峰值

最大，平均降水强度达 2.7 mm h−1，较试验 AVE
强，而试验 WET_09模拟的降水峰值最小，平均

降水强度不足 1.2  mm h−1，较试验 AVE明显偏

弱。由表 1可知，试验 WET_05中温湿廓线计算

的 Pw 最大，Pw 达到 61 mm，模拟的峰值降水强度

也最大，而试验WET_09的 Pw 最小，仅为 45 mm，

模拟的峰值降水强度也最小。但从对流不稳定能量

条件来看，试验 WET_09温湿廓线计算的 CAPE
最大为 2450 J kg−1，而试验WET_05的 CAPE较试

验WET_09要小，仅为 1487 J kg−1。由此可见，在

对流不稳定能量足够满足对流发生发展的条件下，

在无大尺度强迫及大尺度水汽通量辐合作用时，模

拟的降水强度主要与大气可降水量有关。但这又并

非是简单的线性关系，试验 WET_02、WET_04、
WET_07以及WET_09的 Pw 小于试验 AVE的 Pw，

其模拟的峰值降水强度较试验 AVE弱；试验

WET_01和 WET_05的 Pw 大于试验 AVE的 Pw，

其模拟的峰值降水强度较试验 AVE强；但试验

WET_03、WET_06、WET_08以及 WET_10的 Pw

与试验 AVE的 Pw 相同或略大，试验 WET_03和
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图 10    试验 WET_NS模拟的（a）11:00、（b）14:00、（c）17:00、（d）20:00、（e）23:00和（f）02:00的 1 h降水（阴影，单位：mm）和

地面风场（矢量，单位：m s−1）

Fig. 10    1-h rainfall  (shadings,  units:  mm) and surface wind fields (vectors,  units:  m s−1)  at  (a)1100 BJT, (b)1400 BJT, (c)1700 BJT, (d)2000 BJT,

(e)2300 BJT, and (f)0200 BJT, simulated by Experiment WET_NS 

 

 

图 11    同图 10，但为试验WET模拟

Fig. 11    Same as Fig. 10, but for Experiment WET 
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WET_08模拟的峰值降水强度与试验 AVE接近，

试验 WET_06以及 WET_10较试验 AVE略弱，这

可能与其 CAPE和 PLCL 不同有关，即 CAPE和

PLCL 的不同，可以影响模拟的降水强度。例如，

试 验 WET_10与 试 验 AVE的 Pw 相 同 ， 其

CAPE较试验 AVE的大，但其 PLCL 较试验 AVE
的要高，模拟的峰值降水强度较试验 AVE弱。当

然，其他因素如自由对流高度以及平衡高度等也可

能会在一定程度上影响峰值降水强度。

其次，不同温湿廓线模拟的山地热对流降水峰

值时间发生了一定的变化，试验 AVE的对流降水

峰值时间位于 17:00，其中试验WET_05、WET_03
和 WET_02对流降水峰值时间相对试验 AVE提前

了 1小时，试验 WET_08相对试验 AVE提前了

2小时，而试验 WET_06、WET_07和 WET_04相
对试验 AVE滞后了 1小时，试验 WET_09相对试

验AVE滞后了 2小时，仅试验WET_01和WET_10
与试验 AVE相同。分析各组试验模拟的对流演变

发现，对流降水峰值时间与对流启动过程有关。如

试验 WET_09中对流启动数量较试验 AVE偏少，

对流启动时间也较试验 AVE略偏晚，因而降水峰

值强度较试验 AVE偏弱，降水峰值出现时间也较

试验 AVE偏晚；而试验 WET_05中对流启动时间

较试验 AVE略偏早，发展也较试验 AVE略偏

快，因而降水峰值强度较试验 AVE偏强，降水峰

值出现时间也较试验 AVE偏早。对不同温湿廓线

特征及其物理量进一步分析发现（见表 1），尽管

不同温湿廓线计算的 PLCL 较低且差异不大，

PLCL 最高位于 950 hPa（试验 WET_07），最低位

于 978 hPa（试验 WET_05），但大气中低层的湿

度分布存在着较大的差异。具体而言，试验

WET_05、WET_03、WET_02和 WET_08的低层

 （PLCL 至 700 hPa）较试验 AVE略湿，对流降水

峰值时间较试验 AVE有所提前；试验 WET_06、
WET_07、WET_04和 WET_09较试验 AVE略干，

对流降水峰值时间较试验 AVE有所滞后；而试验

WET_01为 700～500 hPa较试验 AVE略湿，试验

WET_10为 800～650  hPa较 试 验 AVE略 干 ，

650～500 hPa较试验 AVE略湿，对流降水峰值时

间与试验 AVE基本一致。由此可见，大气中低层

的湿度特征可能是影响对流启动过程和对流降水峰

值时间的主要因素。上述数值试验分析可见，大气

温湿廓线可通过影响对流降水的发生发展而影响降

水的日变化特征，而我国东南沿岸复杂山地（福

建）大气温湿廓线存在的季节差异，可能是该地区

降水日变化存在着明显季节差异（杨萍等，2017；
Zhang et al., 2017）的原因之一。

4.6    环境风垂直廓线对降水日峰值时间和强度的

影响

模拟结果分析发现，不同的环境风垂直廓线下

模拟的复杂地形区热对流降水峰值强度存在着明显

的差异，这表明环境风垂直廓线对热对流降水峰值

强度有重要影响。由图可见（图 13），试验 AVE
模拟的热对流降水峰值强度最强，试验 WND_02
与试验 AVE接近，区域平均的降水峰值强度约

2.0 mm h−1；试验 WND_01、WND_04和 WND_10
的热对流降水峰值强度接近且较试验 AVE略弱，

区域平均降水峰值强度约 1.6  mm  h−1；试验

WND_03、WND_05、WND_07和 WND_09热对

流降水峰值强度接近且较试验 AVE更弱，区域平

均降水峰值强度约 1.2 mm h−1；试验 WND_06和
WND_08热对流降水峰值强度最小，区域平均降

水峰值强度仅约 0.9 mm h−1。进一步分析发现，不

同环境风垂直廓线下降水峰值强度不同的主要原因

在于低层气流的大小和方向、中低层垂直风切变存

在明显的差异，这些因素影响热对流系统的组织发

展和移动，进而造成降水峰值强度出现明显的差

异。具体而言，试验WND_06（WND_08）的低层

气流为东南风（东北风），且气流强度较试验

AVE明显偏强，中低层垂直风切变矢量与低层气

流方向一致，热对流系统在基本气流的作用下向偏

西北（偏西南）方向移动，加之午后发展起来的海

风与低层气流一致，这不利于热对流系统的组织发

展，因而模拟的降水峰值最小。试验 WND_02低
层气流方向与试验 AVE不同，但与试验 AVE一

样气流很弱，中低层垂直风切变矢量与试验

AVE一致，因而模拟的降水峰值与试验 AVE接

近。试验 WND_01和 WND_10低层气流方向与试

验 AVE相同，试验 WND_04低层气流方向与试

验 AVE不同，但这三者与试验 AVE一样气流很

弱，且中低层垂直风切变矢量与试验 AVE相反，

因而模拟的降水峰值比试验 AVE略弱。试验

WND_03、WND_05和WND_07（WND_09）低层

气流为西南风（东北风），气流强度较试验

AVE偏强，且中低层垂直风切变矢量与低层气流

方向一致，热对流系统在基本气流的作用下向偏东
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南（偏东北）方向移动，因而模拟的降水峰值较试

验 AVE明显更弱。

分析还发现，环境风垂直廓线的低层气流的大

小和方向、中低层垂直风切变的不同，不仅造成降

水峰值强度发生变化，而且还会造成降水峰值时间

发生变化，即环境风垂直廓线对热对流降水日变化

峰值时间也有重要影响。具体而言，试验WND_03
与试验 AVE的降水峰值时间一致，位于 17:00；
试验WND_06和WND_10的降水峰值较试验 AVE
提前了 3 h；试验 WND_04、WND_05、WND_08
和 WND_09的降水峰值较试验 AVE提前了 2 h，
其中试验 WND_04、WND_08和 WND_09还存在

两个降水峰值；而试验 WND_01和 WND_02较试

验 AVE滞后 1 h；试验 WND_07较试验 AVE滞

后 2 h。进一步分析热对流系统的启动、组织发展

和移动特征发现，不同的环境风垂直廓线，由于其

低层气流的强度和方向、中低层垂直风切变以及风

随高度变化等多方面因素的不同，地形性热对流系

统的启动、组织发展和移动的特征存在着明显差异

 （图略），进而进一步影响了对流降水峰值出现的

时间。可见，大气风垂直廓线也可通过影响对流降

水的发生发展而影响降水日变化特征，我国东南沿

岸复杂山地（福建）风垂直廓线存在的季节性差

异，也可能是该地区降水日变化存在着明显季节差

异（杨萍等，2017；Zhang et al., 2017）的影响因素。

4.7    温湿风廓线试验模拟集合平均

试验 WET_01至 WET_10和试验 WND_01至
WND_10给出了不同温湿廓线和风垂直廓线下我

国东南沿岸及复杂山地热对流发展及降水日变化特

征，尽管为均匀大气条件下的理想模拟情况，但在

一定程度上反映了大气多样性对降水日变化的影

响，其平均状况应能在一定程度上反映实际降水日

变化的基本特征。对 20个试验的地面降水和风场

进行集合平均后发现：（1）集合平均的地面风场

很好地反映了白天辐射加热后高地形区如武夷山、

鹫峰山以及戴云山等的热力辐合流和低地形区的热

力辐散流（图 14a）；同时也很好地模拟了海陆风

的发展，午后海风逐渐达到盛期（图 14b、c），
日落后海风快速减弱（图 14d、e），而夜间陆风

很弱（图 14f），这与观测统计特征基本一致（图 4
和图 5）。（2）集合平均的地面逐时降水也较好

地反映了热对流发展及降水日变化特征，即位于鹫

峰山至戴云山一带的主雨带，以及位于武夷山一带

的次雨带，热对流降水至 14:00发展旺盛，并在海

风的影响下组织发展，在 17:00左右达到最强

 （图 14b、c），海风减弱后闽南一带维持较明显

的对流降水（图 14d），这与观测统计特征也基本

一致（图 4和图 5）。可见，理想数值试验集合平

 

 

图 12    试验 AVE及试验 WET_01至 WET_10模拟的区域平均

 （图 3中四边形区域）的逐小时降水（单位：mm）演变

Fig. 12    Evolution  of  hourly  rainfall  (units:  mm)  averaged  over  the

quadrilateral  in Fig.3,  simulated by Experiment AVE and Experiments

WET_01 to WET_10 

 

 

图 13    试验 AVE及试验 WND_01至 WND_10模拟的区域平均的

 （图 3中四边形区域）逐小时降水（单位：mm）演变

Fig. 13    Evolution  of  hourly  rainfall  (units:  mm)  averaged  over  the

quadrilateral  in Fig.3,  simulated by Experiment AVE and Experiments

WND_01 to WND_10 
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均结果抓住了我国东南沿岸及复杂山地热对流发展

及降水日变化的主要统计特征，这从侧面说明了理

想数值试验的合理性，也从侧面说明了 K均值分

类的温湿风垂直廓线抓住了我国东南沿岸及复杂山

地后汛期大气环境条件的主要特征。

5    结论和讨论

本文首先利用 2009～2017年福建地面加密自

动站观测资料，分析了我国东南沿岸及复杂山地

 （福建）后汛期降水日变化特征以及地形热力环流

和海陆风演变（尤其是海风）与降水日变化的联

系；然后使用 2015～2017年厦门站探空资料，通

过 K均值聚类法给出我国东南山地沿岸带后汛期

主要温湿廓线类型和环境风垂直廓线类型；最后利

用 WRF中尺度数值模式，设计理想数值试验和对

比分析，重点探讨了地形热力效应以及海陆热力差

异效应对我国东南山地（福建）后汛期降水日变化

的影响及其作用的相对重要性，并研究了大气温湿

廓线以及环境风垂直廓线对后汛期降水日变化的影

响，得到的主要结论如下：

 （1）观测资料统计分析表明，我国东南沿岸

复杂山地（福建）后汛期降水具有明显的日变化特

征，降水最大峰值出现在 17:00附近。日变化雨带

主要有两个，一个位于离海岸线 50～200 km甚至

更深入内陆的复杂山地雨带，另一个位于武夷山地

形带；其中近岸的复杂山地雨带的日变化不仅与山

地热力环流有关，还与海陆差异有关，海陆风对沿

海山地降水日变化具有一定的调制作用，午后海风

有利于加强山地热力对流，夜间陆风有利于沿岸

 （甚至离岸）地区降水发展，而武夷山地形雨带主

要与山地热力环流有关。

 （2）干大气的理想数值试验表明，由于辐射

加热强迫，我国东南复杂山地高地形区如武夷山、

鹫峰山、戴云山以及玳瑁山等白天形成明显的地形

热力辐合流，夜间形成地形热力辐散流，并具有显

著的非对称性，即午后热力作用下的爬坡流在山顶

上升，并形成局地热力垂直环流，而午夜难以形成

反相垂直环流。海陆热力差异形成的海陆风也具有

 

 

图 14    试验 WET_01至 WET_10试验以及 WND_01至 WND_10模拟的（a）11:00、（b）14:00、（c）17:00、（d）20:00、（e）23:00和

 （f）02:00地面风场（矢量，单位：m s-1）和 1 h降水（阴影，单位: mm）的集合平均

Fig. 14    Ensemble means of surface winds (vectors, units: m s−1) and 1-h rainfall (shadings, units: mm) at (a) 1100 BJT, (b) 1400 BJT, (c) 1700 BJT,

(d) 2000 BJT, (e) 2300 BJT, and (f) 0200 BJT, simulated by Experiments WET_01 to WET_10 and WND_01 to WND_10 
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明显的非对称性，午后海风强，并发展出明显的局

地垂直环流，午夜陆风弱，无明显的次级环流

发展。

 （3）湿大气的理想数值试验表明，我国东南

复杂山地形成地形热力辐合流可触发对流形成降

水，模拟的降水峰值位于 17:00左右，与观测统计

的降水峰值时间基本一致。海陆热力差异的存在，

一方面使得大气低层温湿垂直结构发生明显变化，

海面边界层湿度加大后向山地上升支输送，有利于

沿岸山地对流的发展，另一方面海陆风环流叠加在

地形性热力环流上，有利于午后沿岸山地对流的组

织和发展。

 （4）不同温湿廓线的理想数值试验表明，不

同温湿廓线的 PLCL、Pw 以及 CAPE等存在明显差

异，这一方面会影响山地热力对流触发时间，进而

改变降水日变化峰值时间，另一方面还影响热对流

强度及其降水强度，其中大气中低层的湿度分布特

征可能是影响对流启动过程和对流降水日峰值时间

的主要因素。

 （5）不同风垂直廓线的理想数值试验表明，

不同的环境风垂直廓线低层气流强度和方向、中低

层垂直风切变以及风随高度变化等方面差异，会影

响地形性热对流系统的启动、组织发展和移动等特

征，从而进一步影响热对流降水峰值强度以及热对

流降水日峰值出现的时间。

需要指出的是，不同温湿和风垂直廓线的理想

数值试验的集合平均抓住了后汛期我国东南沿岸及

复杂山地热对流发展及降水日变化的主要观测统计

特征，但由于未考虑天气尺度温度、水汽以及风等

环境场的非均匀性、大尺度强迫及其非均匀性以及

天气扰动系统等因素的影响，这些因素对热对流发

展及其降水日变化的影响还有待进一步的研究。另

外，本文数值试验结果表明，大气环境条件在一定

程度上会影响对流降水的启动和降水强度，进而影

响降水日变化特征，这从侧面说明我国东南沿岸及

复杂山地（福建）降水日变化特征的季节差异（前

汛期双峰结构，后汛期单峰结构），除了与天气系

统活动的季节差异有关外，可能还与大气环境条件

 （温湿和风垂直廓线）的差异有关，这也有待进一

步的研究。
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