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摘要 本文利用新一代中尺度天气研究和预报模式 WRFv4.3 对 2017 年 5 月 22 日河北西南部一次对

流降水进行模拟。本研究采用卫星观测的气溶胶消光系数垂直廓线，分析了气溶胶辐射效应对云和

降水影响。通过模拟试验，本研究量化了气溶胶辐射效应对本次降水率影响的气溶胶含量阈值，探

讨了伴随辐射加热产生的微物理过程的潜热加热和平流加热等联动机制，并分析了辐射效应对温湿

变量和热动力条件的影响。研究结果发现：（1）气溶胶光学厚度（AOD）从 0.1 增大至 1.5，气溶

胶辐射效应对降水峰值的影响先增大再减小，在 AOD 为 1.0 时增大效果 显著，对累计降水的影响

先减小再增大，在 AOD 为 1.0 时的抑制作用 弱；（2）气溶胶辐射效应导致的辐射加热率的改变

伴随着潜热加热率和总平流加热率的显著变化，总加热率的变化主要由后二者决定；（3）气溶胶辐

射效应增强了对流成熟阶段的垂直上升运动，有利于更强对流和降水发生。 
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Abstract  In this paper, a convective precipitation in the southwest of Hebei Province on May 22, 2017 is 

simulated using the Weather Research and Forecasting (Version4.3). By applying the satellite observed 

vertical profile of aerosol extinction coefficient in the model, this study quantifies the threshold values of 

aerosol optical depth (AOD) on affecting the precipitation rates by the aerosol radiative effect (ARE). The 

linkage of latent heating of microphysical processes and total advective heating to the radiative heating is 

discussed. The influences of ARE on temperature, moisture, relative humidity, and the thermodynamical 

conditions are analyzed. The results show that: (1) when AOD increases from 0.1 to 1.5, the influence of 

ARE on the peak precipitation rates increases and then decreases and the influence is the largest when AOD 

equals to 1.0. In contrast, the effect of ARE on the cumulative precipitation rates decreases and then 

increases, and the inhibition effect is the weakest when AOD equals to 1.0; (2) The change of radiative 

heating caused by ARE is accompanied by significant changes of latent heating rate of microphysical 

processes and total advective heating rate. The change of total heating rate is mainly determined by the latter 

two; (3) ARE enhances the vertical updraft in the mature stage of the convection, which is conducive to 

stronger convection and precipitation. 

Key words: aerosol radiative effect, convective cloud and precipitation, WRF 

 

1 引言 

气溶胶对云和降水的影响是气候研究的难点（Stevens and Feingold, 2009； Tao et al., 2012； Han et al., 2022； 

Fan et al., 2018）。气溶胶除了通过微物理机制作为云凝结核或冰核影响云和降水外，还能够通过辐射效应吸收和

散射太阳辐射，改变地表热通量、大气辐射加热和大气稳定度，从而影响对流性云和降水（Hansen et al., 1997； 

Feingold et al., 2005； Parajuli et al., 2022）。 

前人不同程度地探究了云和降水是如何由于吸收性气溶胶引起的辐射加热率以及潜热等变化而变化的。研究

表明吸收性气溶胶吸收太阳辐射，使到达地面的太阳辐射量减少、地表热通量减少和大气辐射加热增强，可抑制

对流和云的生成，减少云量（Ackerman et al., 2000； Feingold et al.,2005）。其中，沙尘气溶胶的增加可导致短波
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加热速率和长波冷却速率的增加，改变大气辐射通量（Carlson 和 Benjamin，1980）。Chen 等（2017）分析了包括

辐射过程、边界层过程、积云过程、非绝热加热以及总平流过程在内的五个过程对温度变化的贡献，他们发现随

着辐射加热过程发生变化后五个过程中的总平流过程发生了较为明显的变化。然而，在另一些研究中潜热起着非

常重要的作用。由于沙尘引起的温度升高造成的额外潜热释放可能会促进云的发展，延长冰云的寿命并增加冷云

降水（Li and Min, 2010； Li et al., 2017； Paukert et al.,2017； Gibbons et al., 2018）。Huang 等人（2019）发现由于

沙尘辐射效应导致的风暴加剧会增加冰层以上输送的沙尘量，增加非均质冻结，从而促进一定高度层潜热释放的

增加， 终导致对流增强。Xiao 等人（2022）也认为在污染条件下，较高的潜热释放会有利于对流云降水系统的

发展。另外，吸收性气溶胶增强深对流会使低层辐合增强，促进辐合区域的云覆盖（Ackerman et al., 2000； Koren 

et al., 2004； Fan et al., 2008； Koch and Del Ginio, 2010； Ten Hoeve et al., 2012）。大量研究证明了气溶胶辐射效

应对云和降水的影响（Koren et al.,2004； Fan et al., 2008； Wong et al., 2005； Ma et al., 2012； Shi et al., 2014； 

Wang et al., 2018），但辐射加热率和潜热等这些因子之间的内在动态联系尚未清楚。 

范学花等人（2013）表示气溶胶各辐射光学特性对气溶胶辐射效应研究都有着重要意义，但是目前气溶胶气

候效应中 为重要的光学特性是气溶胶光学厚度（Aerosol Optical Depth, AOD）。研究表明 AOD 与累积降雨之间

有着良好相关性，AOD 在降水中起着重要作用（Kumar, 2018）。不同 AOD 浓度下，气溶胶辐射效应对云和降水

的贡献不同（Rosenfeld et al., 2008； Fan et al., 2008； Fan et al., 2015）。Lee 等（2016）研究也证明了上述结论，

他们利用新一代中尺度天气研究和预报模式 WRF（Weather Research and Forecasting）对珠江三角洲降水进行模拟

研究，发现气溶胶辐射效应对降水有抑制作用并且在降水前期占主导作用，在降水中后期影响减弱，与气溶胶微

物理效应的博弈造成降水峰值延迟出现。Ten Hoeve 等人（2012）认为受辐射效应影响，AOD 较高时云光学厚度

随 AOD 的增加而减少，云层变薄变暗。还有研究发现当 AOD<=0.5 时，气溶胶的增加会明显增加降水频率，但在

某些地区，当 AOD>0.5 时，过量气溶胶会抑制降水频率（Sun et al., 2022）。我国华北是中国污染 严重的地区之

一，其中京津冀区域作为重工业集群，已成为中国 大的大气污染物排放源地（Li et al., 2019）。Xiao 等人（2022）

对华北平原秋冬季对流降水与气溶胶污染的关系进行了研究，发现研究区域对流降水率与 AOD 之间呈正相关，这

与污染条件下液滴数量增加，液滴尺寸减小，使得水蒸气凝结增强以及云中液滴的流动性提高有关。Choudhury 等

人（2020）对喜马拉雅地区高降雨量事件（日降雨量>95%）的观测降雨量和 AOD 等共有数据集进行综合分析发

现，气溶胶直接辐射效应对特殊地形下降水事件有着关键作用。 

前人研究证实了气溶胶辐射效应对云、对流和降水的重要性，但研究结果并不一致，由此可以看出影响机理

的复杂性。大量研究探究了气溶胶辐射效应分别对辐射通量、加热率、潜热等的影响，然而，在地形影响下吸收

 

  
  
  
  
待
  
刊

  
  
大
  
气
  
科
  
学

大
  
气
  
科
  
学

  
  
待
  
刊



 

 

 

 

 

3 

性气溶胶如何通过影响辐射加热率和潜热等一系列因素影响云和降水的联动机制尚不清楚。同时，气溶胶含量对

降水影响阈值问题的讨论仍存在争议。为此，本文采用天气研究和预报模式 WRF，对 2017 年 5 月 22 日河北山区

的一次对流性降水过程进行模拟，依据 CALIPSO（Cloud-Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder Satellite Observation）

卫星（Vaughan et al., 2004）观测的气溶胶消光系数垂直廓线替换模式默认消光系数曲线，分析了气溶胶辐射效应

对云和降水影响，探讨了影响机制以及气溶胶含量对降水影响的阈值问题。 

 

2 模拟个例及试验设置 

2.1 个例天气概况 

2017 年 5 月 22 日河北发生大面积降水。此次降水属于积层云混合云系中发生的对流性降水，主要集中在太行

山脉东部和华北平原中西部地区，呈东北-西南带状分布，北京时间 17 时左右达到降水峰值，降水中心位于邯郸市

涉县和武安西部。 

降水过程主要受高空低槽影响，低槽后部冷空气与槽前西南暖湿气流交汇为降水的生成提供了充足的水汽和

动力条件。同时，700hPa 上西南暖湿气流向大雨区输送大量水汽（图 1b）。在水汽充足情况下，低层辐合高层辐

散，为大雨的产生提供了非常有利的气象条件。同时涉县西部为偏东气流，在地形抬升作用下，形成强烈的垂直

上升气流，进一步促进该地降水。 

CALIPSO 卫星观测显示，降雨发生前（5 月 21 日）气溶胶类型以污染沙尘、沙尘和污染的大陆型为主（图

1c）。5 月 22 日前一周低层（500m）HYSPLIT 模型(Hybrid Single Article Lagrangian Integrated Trajectory model, 

Stein et al., 2015) 气团后向轨迹聚类结果（图 1d）显示，66%达到研究区域的气团来自西北和北方沙源地（轨迹 2、

3、5），34%来自东南和东部人为源（轨迹 1、4），说明降雨发生前积聚在模拟区域的气溶胶类型明显受到吸收

性沙尘气溶胶的影响。在个例发生前近地层气溶胶消光系数值较高，并随高度逐渐减小，在海拔 2km 左右高度处

存在峰值（图 2b）。根据 CloudSat 卫星 2B-CWC-RO 产品（Radar-Only Cloud Water Content Product, Austin et al., 

2009）提供的 2017 年 5 月 21 日冰水含量和液态水含量数据显示（图略），云底在 2km 及以上，与气溶胶分布情

况对应，大部分气溶胶分布在云底。 

2.2 数据资料 

本文降水观测数据采用中国地面与 CMORPH（Climate Precipitation Center Morphing）融合逐小时降水产品

（China Hourly Merged Precipitation Analysis combining observations，简称 CMPA-Hourly）。该产品基于经过质量
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控制的全国自动观测站小时降水量和美国气候预测中心研发的 CMORPH 卫星反演降水资料，采用概率密度匹配误

差订正法和 优插值两步融合方法生成，时间分辨率为 1 小时，空间分辨率为 0.1°×0.1°。通过对中国不同地区、

不同降水量级、不同累积时间及不同站点密度等多角度的综合评估表明，该产品总体误差水平在 10%以内，优于

国际可接受误差标准（沈艳等, 2013； Shen et al., 2014）。 

本研究控制试验中的气溶胶光学厚度（AOD）设置值参考了 Himawari-8 卫星 Level-2 AOD 产品（Yoshida et 

al., 2018）2017 年 5 月的月平均值，空间分布率为 0.05°×0.05°以及 MODIS（Moderate Resolution Imaging 

Spectroradiometer）卫星三级大气日全球数据产品（MODIS/Aqua Level-3 Atmosphere Daily Global Product）

（Platnick et al., 2015）2017 年 5 月 20 日的 AOD 数据，空间分辨率为 1°×1°。模式中 AOD 垂直廓线数据采用

CALIPSO 卫星 532nm 通道的 Level-2 消光系数数据产品。 

2.3 数值试验设置 

本研究采用新一代中尺度天气研究和预报模式 WRFv4.3（Skamarock et al., 2021）对个例进行模拟。模式模拟

的起始时间设为 2017 年 5 月 21 日 00 时，总积分时长为 72h，充分考虑模式预热时间，模拟结果分析选用 22 日 00

时以后的数据。使用 NCEP/NCAR FNL（National Center for Environmental Protection/National Center for Atmospheric 

Research Final）再分析数据（National Centers for Environmental Prediction/National Weather Service/NOAA/US 

Department of Commerce, 2000）作为模式的初始场和边界气象条件，数据水平分辨率为 1°×1°，时间分辨率为

6 小时。模式模拟采用两层嵌套（图 1），格距分别为 12km 和 4km，外层嵌套积分时间步长为 72s，内层嵌套积

分步长为 24s，垂直方向上分 26 层，模拟中心为（38°N，114.5°E）。两层嵌套均打开积云对流参数化方案。研究

区域聚焦于研究区域位于内层嵌套中(36.5°N-39°N，114.5°E-116°E)。 

模拟选取的物理参数化方案如表 1。其中，微物理方案中参考实际情况将云滴数浓度设置为固定值 350cm-3

（Wang et al., 2019； Fan et al., 2020），即不考虑气溶胶微物理效应的影响。 

表 1 本研究采用的 WRF 模式物理参数化方案 

Table 1 Physical parameterization scheme of WRF model adopted in this study 

物理参数化方案 方案选用 引用文献 

积云参数化方案 Grell-Freitas (GF) Grell and Freitas (2014) 

微物理方案 Morrison 2-mom Morrison et al. (2009) 

辐射方案 RRTMG Iacono et al. (2008) 

近地面方案 Eta similarity Zilitinkevich (1970) 
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陆面方案 Noah LSM Chen et al. (1996) 

边界层方案 MYJ Janjic (1994) 

 

图 1 （a）模式两层嵌套（D1， D2）范围，其中填色图为地形高度，单位：m；（b）第二层嵌套（D2）内

的地形与 5 月 20 日 8-20 时-700hPa 平均水平风场图（单位：m/s）；（c）CALIPSO 卫星 VFM（LIDAR L2 Vertical 

Feature Mask）产品展示的 2017 年 05 月 21 日气溶胶类型；（d）2017 年 05 月 16 日-22 日 7 天内以（38°N，114°E）

为中心 500m 高度处 HYSPLIT 模型模拟的气团后向轨迹聚类结果 

Fig. 1 (a) Model domains (D1, D2). Shadings represent terrain height (unit: m);(b) terrain height in D2 (shaded, unit: 

m) and the simulated 700hPa wind field (vectors, unit: m/s); (c) Aerosol types from the CALIPSO satellite VFM (LIDAR 

L2 Vertical Feature Mask) product display on 21May 2017; (d) HYSPLIT model clustering results of air masses at a height 
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of 500m centered on (38°N, 114°E) within 7 days from May 16 to 22, 2017 

根据 MODIS 卫星 2017 年 5 月 20 日 AOD 的日值以及 Himawari-8 卫星 Level-2 产品在 2017 年 5 月 AOD 的月

平均值，将模拟区域内的 AOD 设置为固定值 0.5。参考该区域相近季节的文献数据（Zhang et al., 2020）将 SSA

（Single Scattering Albedo）设置为 0.90，气溶胶吸收性中等。 

为了使模拟的气溶胶垂直分布符合真实情况，本文对模式辐射方案中的 AOD 垂直分布进行了修改，利用

CALIPSO 卫星 2017 年 5 月模拟区域的气溶胶平均消光系数垂直观测数据曲线代替 WRF 模式辐射方案默认的垂直

廓线（图 2）。 

 

图 2 （a）模式辐射方案默认的消光系数垂直廓线，（b）CALIPSO 卫星 2017 年 5 月气溶胶平均消光系数垂

直观测数据曲线（黑色曲线，单位：/km）和对观测数据进行归一化后得到的气溶胶消光系数垂直廓线（红色曲线，

单位：/km） 

Fig. 2 (a) Default extinction coefficient vertical profile of mode radiation scheme, (b) The vertical observation data 

curve of aerosol mean extinction coefficient of CALIPSO satellite in May 2017 (black curve, unit: /km) and the vertical 

profile of aerosol extinction coefficient obtained after normalization of observation data (red curve, unit: /km) 

为了研究气溶胶辐射效应对降水的影响，分别模拟了关闭和打开气溶胶辐射效应的试验。为分析气溶胶含量

对降水影响的程度，在打开试验中除设置 AOD 值为 0.5 的控制试验外，还另设置 AOD 值在 0.1 到 1.5 之间变化的

三组敏感性试验（表 2）。 
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表 2 敏感性试验设置 

Table 2 Sensitivity experiment setup 

试验名称 参数设置 试验目的 

AER_OFF 关闭气溶胶 与打开气溶胶做对比试验 

AOD_0.1  

 

 

AOD=0.1 研究不同 AOD 对云和降水

的影响； 

AOD_*  AER_OFF = 气溶

胶的辐射效应 

AOD_0.5
#
 AOD=0.5 

AOD_1.0 AOD=1.0 

AOD_1.5 AOD=1.5 

#
AOD_0.5 试验为控制试验 

3 结果分析 

3.1 模拟结果检验 

图 3 为 5 月 22 日 14 时 CMPA-Hourly 观测降水和模式模拟的降水量水平分布。控制试验（AOD_0.5）（图 3d）

模拟的降水分布与 CMPA-Hourly 观测（图 3a）基本一致，但降水中心偏西南方向，层状降水分布范围较观测更广。

AER_OFF、AOD_0.1、AOD_0.5、AOD_1.0 和 AOD_1.5 试验的降水分布与观测均大致符合（图 3b-f）。观测数据

表明山区（图 3a 中红框范围）的降水率大于平原地区，在模式结果中也得以体现。 

图 4 为研究区域（36.5°N-39°N，112°E-116°E）和山区（36.5°N-38°N，112°E-114°E）观测和模拟的区域平均

小时降水日变化。研究区域的降水模拟日变化与观测有着较好的对应关系，降水峰值大小与出现时间与观测符合

（图 4a）。山区的降水模拟在 14 时降水达到峰值，较观测的 17 时提前了 3 小时，降水率下降时段也较观测提前

（图 4b）。观测与模拟的降水率峰值存在时间位相差，观测的降水率峰值略大于模拟值，这是由于模拟的强降水

位置与观测存在偏差的缘故（见图 3）。但从整体上看，WRF 模式对此次降水过程的模拟捕捉到了降水发生的大

值区，观测与模拟的降水率趋势比较一致，基本符合观测的降水时间变化。 
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图 3 5 月 22 日 14 时（a）观测降水和（b）-（f）关闭气溶胶、AOD（Aerosol Optical Depth）为 0.1、0.5、1.0

和 1.5 试验的模拟降水率分布。红框表示研究的山区范围（36.5°N-38°N，112°E-114°E） 

Fig.3 Distribution of precipitation rate at 14:00 on May 22. (a) Observed precipitation, (b)-(f) Simulated precipitation 

when (b) turn off aerosol and (c)-(f) AOD(Aerosol Optical Depth) is set to 0.1,0.5,1.0 and 1.5 respectively. The red box 

represents the study area (36.5 ° N-38 ° N, 112 ° E-114 ° E) 

3.2 气溶胶辐射效应对降水和云的影响 

根据图 4b 显示的山区降水时间趋势，我们把山区对流云降水系统发展分为发展阶段（12 时前）、成熟阶段

（12 时-20 时）和消亡阶段（20 时后）。在对流发展阶段，AOD_0.5 试验组（气溶胶辐射效应打开，红线）的降

水低于 AER_OFF（辐射效应关闭，黑线）。在对流成熟阶段，AOD_0.5 降水率明显高于 AER_OFF 试验；在对流

消亡阶段，AOD_0.5 试验的降水率略微高于 AER_OFF 试验。可见气溶胶辐射效应在对流发展阶段抑制降水，对

流成熟阶段促进降水，辐射效应对降水的影响是明显可见的。对 AOD_0.5 和 AER_OFF 降水率差异进行显著性检

验，结果表明这两组降水率在对流降水成熟中段（13-16 点）通过了 90%显著性检验。但在全研究时段内未通过

90%显著性检验，这可能是由于本文仅研究了一次降水事件样本点较少所导致的。 

分析图 4b 中敏感性试验结果发现，在对流发展阶段 10 时前 AER_OFF 小时降水量较不同 AOD 值下的降水量

小，10 时后 AER_OFF 小时降水量超过不同 AOD 试验组的小时降水量；在对流成熟阶段，降水峰值前后

AER_OFF 小时降水量低于不同 AOD 试验组的。对流发展阶段前期随着 AOD 值增大，小时降水量先减少，在

AOD 大于 1.0 后增大。在对流成熟阶段，随着 AOD 增大小时降水先增大，当 AOD 大于 1.0 后小时降水减小。我

(a)OBS (b)AER_OFF (c)AER_0.1

(d)AER_0.5 (e)AER_1.0 (f)AER_1.5

mm·h-1
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们发现在 AOD 等于 1.0 时会出现气溶胶辐射效应对降水率影响的拐点。 

 

图 4 （a）5 月 22 日研究区域（36.5°N-39°N，112°E-116°E）小时降水时间序列（黑线：关闭气溶胶；蓝线：

AOD 为 1.0；红线：AOD 为 0.5；绿线：AOD 为 1.0；紫线：AOD 为 1.5；灰色虚线表示观测值）。（b）22 日山

区（36.5°N-38°N，112°E-114°E）小时降水时间序列。纵向虚线表示本文划分的对流发展阶段、对流成熟阶

段和对流消亡阶段的分界线 

Fig. 4 (a) Hourly precipitation time series of the whole study area (36.5°N-38° N, 112°E-116°E) on the May 22, 2017 

(black line: turn off aerosol; blue line: AOD is 1.0; red line: AOD is 0.5; green line: AOD is 1.0; purple line: AOD is 1.5; 

gray dotted line indicates observation value); (b) Time series of hourly precipitation in mountainous area (36.5°N-38°N, 

112°E-114°E) on May 22, 2017.The vertical dashed line represents the boundary between the convective development 

stage, convective maturity stage, and convective extinction stage divided in this article 

陈卫东等（2015）指出适度的气溶胶浓度可以促进京津冀区域对流云降水，但气溶胶浓度过高则会抑制降水。

肖之盛等（2022）进一步指出，京津冀地区对流云降水的强度在 AOD 为 1.3 时出现拐点，当 AOD 大于 1.3 时，气
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(b)Mountain
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溶胶辐射效应对降水抑制的结果导致对流云降水强度降低。图 5 为 22 日 9 时至 24 时 AOD 分别为 0.1、0.5、1.0 和

1.5 时累计降水量和降水峰值与 AER_OFF 的累计降水量之差和降水峰值之差。累计降水差值在所有 AOD 设置值

的试验中皆小于零，说明气溶胶辐射效应抑制累计降水量。随着 AOD 的增大，气溶胶辐射效应抑制降水量的强度

先减弱后增强，AOD 为 1.0 时抑制效果 弱，AOD 为 1.5 时气溶胶辐射效应抑制降水量效果 强。对比而言，降

水峰值的差值皆大于零，说明气溶胶辐射效应增大了降水峰值，随着 AOD 的增加，峰值差值先增大后减少，气溶

胶辐射效应促进降水峰值增大的效果先增大后减小，在 AOD 为 1.0 时气溶胶辐射效应增强降水峰值 显著。与前

人研究结果相似，在 AOD 大于 1.0 时气溶胶辐射效应抑制对流云降水，另外，我们发现累计降水和降水峰值均会

在 AOD 为 1.0 时出现拐点。 

 

图 5 AOD 分别为 0.1、0.5、1.0 和 1.5 时的累计降水和降水峰值与 AER_OFF 的累计降水和降水峰值的差值

（单位：mm） 

Fig. 5 The difference between the peak precipitation rates and cumulative precipitation rates in the simulations with 

AOD of 0.1, 0.5, 1.0,1.5 and the simulation with AER_OFF (unit: mm) 

我们用云中液态水和冰水混合比之和代表山区云的分布状态（图 6）。根据图 6c 所示，在对流发展阶段，10

时前气溶胶辐射效应促进了 AOD_0.5 试验组整个大气层云的形成，10 时后 2-6km 云水和云冰减少。在对流成熟阶

段，12-14 时气溶胶的加入抑制了 3-6km 高度云的形成，但促进了 6km 以上冰云的形成，14-16 时促进了整层云的
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形成，16-20 时抑制了 2km 以上大部分大气层的云。在对流消亡阶段，气溶胶辐射效应增加了大部分垂直大气的云

水和云冰。但 AER_OFF 和 AOD_0.5 试验的差异没有通过 90%的差异显著性检验。为便于下文分析，本文根据云

水和云冰混合比将垂直方向大气划分为云下（3km 以下）、云中（3-6km）以及云上（6km 以上）三个部分。 

 

图 6 （a）AER_OFF 试验组的山区云水和云冰混合比（等值线为 0o
C 等温线）、（b）AOD_0.5 试验组的云水

和云冰混合比（等值线为 0oC 等温线）以及（c）AOD_0.5 和 AER_OFF 对应混合比之差（单位：g/kg）的区域平

均垂直分布的时间序列。纵向虚线表示本文划分的对流发展阶段、对流成熟阶段和对流消亡阶段的分界线，横向

虚线表示本文划分的云下、云中和云上 

Fig. 6 (a) Time series of regional average vertical distribution of cloud water and cloud ice mixing ratio of AER_OFF 

(Contour is 0oC isotherm), (b)cloud water and cloud ice mixing ratios in the AOD_0.5 simulation (Contour is 0oC isotherm), 

and (c) the difference of the mixing ratios between AOD_0.5 and AER_OFF simulations (unit: g/kg). The vertical dashed 

line represents the boundary between the convective development stage, convective maturity stage, and convective 

extinction stage divided in this article, and the horizontal dashed line represents the cloud below, in, and above the cloud 

divided in this article 

3.3 气溶胶辐射效应对加热率的影响 

气溶胶吸收、反射以及折射太阳辐射，改变了大气的辐射通量，从而改变大气加热率和温度层结（沈志宝和

魏丽, 2000; 吴涧和符淙斌, 2005）。温度层结的改变会影响到云（包括积云）、边界层垂直混合、非绝热加热、平

流等过程，进一步地改变加热率和温度（Chen et al., 2017; Wang et al., 2014）。我们在本节中探讨山区气溶胶辐射

效应引起的上述过程加热率的变化。 

气溶胶辐射加热作用受到云的影响，为了区别晴空和有云情况，图 7 分别显示了晴空和有云格点区域

AOD_0.5 与 AER_OFF 试验的长短波辐射加热率之差。晴空条件下，气溶胶对长波辐射的加热率影响很小（图

7a）。由于沙尘为主的吸收性气溶胶主要分布在 3km 以下，明显增加了白天低层大气的短波辐射加热率，日落后，
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由于太阳辐射消失，气溶胶对短波辐射的影响也随之消失。气溶胶长短波对辐射加热率的影响由短波加热率主导，

总体效果为加热低层大气（图 7c）。晴空下，短波辐射和长短波总辐射的差异大部分能通过 90%的差异显著性检

验。 

有云条件下，气溶胶长短波辐射均受到云的影响。与晴空条件对比发现，长短波辐射加热率皆有改变。长波

辐射加热率的变化是由于气溶胶对云的改变导致云对长波辐射的吸收和反射发生变化，其变化主要集中在云中（3-

6km）和云上（6km 以上，图 7d）。在气溶胶辐射作用下，对流发展阶段，5km 处出现了一处明显的长波辐射降温。

参考图 6c 可知，该时该处出现了云水云冰混合比的正异常，该处位于 0
o
C 以上 1km 处，以冰云或混合相态云为主。

冰晶对长波辐射有着吸收作用，因此此处长波辐射的大气降温意味着气溶胶辐射效应导致冰云增加，吸收大气中

的长波辐射。同时，吸收的热量后，冰云向云上云下两个方向释放长波辐射，加热大气导致 3-4km 和 5-6km 处升

温。5km 处的降温和 5-6km 处的升温有利于该处大气层稳定，不利于云顶抬升。对流成熟阶段，长波辐射加热率在

近地层出现减小，云顶以上 5-7km 增加，8-10km 减小，不稳定度增加有利于对流云顶的抬升。有云情况下，短波

辐射加热率相比晴空条件的变化主要在 3km 以上（图 7e），而晴空条件下 3km 以上基本没有受到气溶胶辐射效应

的影响，体现了气溶胶和云在辐射传输过程中的相互作用。对流发展和成熟阶段，有云条件下加热率在云下加热

作用没有晴空时强。云中上部 5km 出现了短波加热率增加，这可能是由于云滴和冰晶的存在造成太阳辐射的多次

散射，使得气溶胶吸收短波辐射增加导致的。而云上 5-7km 短波辐射率减小，可能由于云的垂直发展逐渐阻挡了

下行短波辐射造成的。这一阻挡作用在成熟阶段前期更加明显。这样的温度层结有利于对流云顶的向上发展。有

云时，短波辐射差异在云下大部分时间通过了 90%显著性检验。 

就长短波总辐射加热率而言，气溶胶辐射效应（图 7f）在对流发展阶段加热云下和云中大气，冷却云顶处的

大气，促进对流发展；在对流成熟阶段，近地层的冷却作用与云下和云中的加热作用不利于对流继续发展，对应

着图 6c 中云水和云冰的减少。在本试验中对流成熟阶段前期对流云的减少印证了前人提出的云上气溶胶短波辐射

有可能造成对流云减少（Fan et al., 2008; Ten Hoeve et al., 2012）。但云中上部 5-7km 出现的长波加热和短波冷却作

用相互抵消，表现为略微的加热作用，有利于对流云顶的向上发展和降水的维持。成熟阶段中后期，随着云量的

增加云下的气溶胶辐射效应不明显，在云下 3km 左右有略微加热作用。然而，长短波总辐射差异通过 90%显著性

检验的很少。 

总之，吸收性沙尘气溶胶无论晴空还是有云情况，由于短波辐射作用都表现为加热 3km 以下云下低层大气。

有云情况下，受对流云的发展以及云上吸收性气溶胶和云相互作用的影响，气溶胶辐射效应对长短波总辐射加热

率的影响表现为对流发展阶段促进对流云，造成对流云的增加；成熟阶段前期抑制云下和云中对流，造成对流云
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的减少，促进云上对流，有利于云顶向上发展；成熟阶段后期由于云的阻挡辐射加热不明显。该效应与气溶胶

“激发效应”（Rosenfeld et al., 2008）在对流发展和成熟阶段前期表现是不一致的。“激发效应”中，依据气溶胶

作为云凝结核和冰核的微物理作用解释了前期抑制降水与后期促进对流。本研究结果则显示气溶胶由于辐射效应

改变温度层结，前期促进对流和后期抑制对流。但两种效应在对流成熟阶段促进云顶的向上发展是一致的。 

 

图 7 AOD_0.5 和 AER_OFF 山区晴空条件下（a）长波辐射过程、（b）短波辐射过程、（c）总辐射过程的加

热率之差，有云情况下（d）长波辐射过程、（e）短波辐射过程、（f）总辐射过程的加热率之差。单位：K/day。

虚线表示云水云冰混合比，单位：g/kg。图中黑点表示差异通过 90%显著性检验。纵向虚线表示本文划分的对流

发展阶段、对流成熟阶段和对流消亡阶段的分界线，横向虚线表示本文划分的云下、云中和云上 

Fig. 7 The difference of heating rates of (a) long wave radiation, (b) short wave radiation,  (c) total radiation under 

clear sky conditions, and (d) long wave radiation, (e) short wave radiation, (f) total radiation in the cloudy conditions in the 

AOD_0.5 and AER_OFF  simulations over the mountain areas. Unit: K/day. The dotted lines indicate the mixing ratios of 

cloud water and cloud ice. Unit: g/kg. Black dots indicate passing the 90% significance test. The vertical dashed line 

represents the boundary between the convective development stage, convective maturity stage, and convective extinction 

stage divided in this article, and the horizontal dashed line represents the cloud below, in, and above the cloud divided in 

this article 

气溶胶辐射加热率对温度的改变是快速响应过程，温度的改变将引起一系列大气过程，从而进一步改变温度
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层结。图 8 分别展示了气溶胶对辐射过程、边界层垂直混合过程、积云过程、微物理过程的潜热加热过程、总平

流过程和这五种过程之和的加热率的影响（AOD_0.5 - ARE_OFF）。其中，总平流过程包含水平和垂直平流，积

云过程和微物理过程的潜热加热过程之和反应了凝结等相变过程的潜热释放与吸收。气溶胶造成的辐射（包含气

溶胶和云的贡献，图 8a，同图 7f）、垂直混合（图 8b）加热率变化相对较小。积云过程独立计算的加热率（图 8c）

很小几乎可忽略，其相变过程对加热率的影响包含在非绝热加热率中。相比之下，气溶胶对微物理过程的潜热加

热过程（图 8d）和总平流过程的加热率（图 8e）的影响相对较大，且二者变化基本呈负相关。 

在对流发展阶段，气溶胶对边界层垂直混合作用的影响发生在云下（3km 以下），1km 以下加热，1km 以上

冷却，与辐射加热率的量级相当（图 8b），可以理解为辐射加热促进对流与混合，使得 1km 以下地表感热向上通

量增加造成加热，1km 以上与上层冷空气交换造成冷却。总平流和微物理过程的潜热加热率在量级上远大于其它

项。气溶胶使得云下总平流加热率减少，微物理过程的潜热加热率增加；4-5km 大气层总平流过程加热率先增加后

降低。 

在成熟阶段前期，云中的大气总平流加热率增大，微物理过程的潜热加热率减少，这可能是由于气溶胶的加

入导致温度升高，云水云冰含量降低（见图 6c），大气潜热减少。在成熟阶段中期（13 时-17 时），总平流过程

云中加热率减少，云中温度降低有利于冰晶的生成，潜热释放对应非绝热加热率的增加，与该时间段云水云冰增

加对应（见图 6c）。成熟阶段后期（17 时-20 时），云中（3-6km）总平流过程加热率先增大后减小，云上（6km

以上）加热率先减小后增大，呈波动型发展。流消亡阶段，总平流过程云上的加热率变化大于云下，气溶胶有稳

定大气作用。与之对应，微物理过程的潜热加热率的变化呈相反趋势，与云水或云冰的变化带来的潜热释放或吸

收有关。 

五种过程受气溶胶影响的综合响应如图 8f 所示，各加热过程之间非线性叠加，相互影响，导致总大气加热率

呈现比较复杂的变化。总体来看，气溶胶导致加热率的变化主要由微物理过程的潜热加热过程和总平流过程决定。

气溶胶辐射效应引起的辐射加热率只占总加热率中较小的部分。然而，温度对辐射效应的快速响应，会进一步引

起水平和垂直平流、微物理过程的潜热和对流混合加热率变化的连锁反应。 
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图 8 AOD_0.5 和 AER_OFF 的五种过程分别贡献的加热率之差。五个过程分别为（a）辐射过程、（b）边界

层垂直混合过程、（c）积云过程、（d）微物理过程的潜热加热过程、（e）总平流过程和（f）五种过程之和，单

位：K/day。纵向虚线表示本文划分的对流发展阶段、对流成熟阶段和对流消亡阶段的分界线，横向虚线表示本文

划分的云下、云中和云上 

Fig. 8 The difference of heating rates contributed by the five processes of AOD_0.5 and AER_OFF. The five processes 

are (a) radiative heating, (b) vertical mixing of the boundary layer, (c) cumulus process, (d) latent heating process of 

microphysical processes, and (e) total advection. (f) the sum of the five processes. Unit: K/day. The vertical dashed line 

represents the boundary between the convective development stage, convective maturity stage, and convective extinction 

stage divided in this article, and the horizontal dashed line represents the cloud below, in, and above the cloud divided in 

this article 

3.4 气溶胶辐射效应对温度、水汽和相对湿度的影响 

大气加热率的改变，直接影响了大气温度的分布，也影响了水汽输送与分布。温度和水汽决定了相对湿度，

是云和降水形成的决定因素。 

图 9 是 AOD_0.5 试验中 11 时至 21 时每三小时的温度 T、相对湿度 RH 和水汽含量 Q 垂直廓线（图 9a-c）以

及气溶胶辐射效应（AOD_0.5 - ARE_OFF）造成的温度、相对湿度和水汽含量变化的垂直廓线（图 8d-f）。图中
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四个时间点分别处于对流发展阶段、对流成熟阶段Ⅰ期、对流成熟Ⅱ期以及消亡阶段。AOD_0.5 试验中，温度在

4km 以下随时间较明显减小，云内（4-6km）温度略微减小但变化不明显，云顶上（6km 以上）温度随时间略微增

加（图 9a）。水汽含量在云下随时间减少，在云中水汽混合比随时间先增后减，云顶上（6km 以上）水汽随时间

有微弱增加（图 9b）。相对湿度在云下随时间逐渐增加，在云中对流成熟阶段快速增大并趋于饱和，对流消亡阶

段明显降低（图 9c）。由此可见，相对湿度在云下的变化是由温度决定的，云中的变化是由水汽控制的。 

气溶胶辐射效应对温度、水汽和相对湿度的影响表现如图 9d-f 所示。对流发展阶段，气溶胶使云下（2km 以

下）大气的温度显著降低（图 9d）。对比图 8e 中气溶胶引起的加热率变化可知，近地面的降温主要是由总平流项

导致的。田文寿等人（1997）指出，沙尘明显削弱了到达地面的短波辐射，使地面湍流通量减少，该效应导致的

降温比沙尘气溶胶加热大得多，因此地面附近一般为降温。气溶胶辐射加热和总平流加热使温度在云中升高，在

云上降低。成熟阶段和消亡阶段整层的大气温度总体略微增加，成熟阶段前期云中温度略微降低。气溶胶增大了

对流发展阶段云下和云顶以上大气的水汽含量，略微减少了云中水汽（图 9f）。成熟阶段前期，气溶胶促进了整

层的水汽增加，在后期使大气水汽含量在云中增加，云下减少。随着对流的消亡，气溶胶使得云中和云下水汽含

量明显减少。 

相对湿度的变化与水汽的变化趋势相似（图 9e、f）。在对流发展阶段，气溶胶增大了云下的相对湿度，云中

的相对湿度有所减少。随着对流的成熟和消亡，气溶胶的存在会逐渐降低 3km 以下相对湿度，同时略微增加 4km

以上相对湿度，有利于液态云的维持和冰云的发展。因此，气溶胶辐射效应主要是通过改变水汽影响相对湿度，

气溶胶辐射效应可能会延迟对流的发生但有利于对流垂直方向的发展。 
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图 9 AOD_0.5 试验中山区 11-23 时的每三小时（a）温度 T（单位：oC）、（b）水汽混合比 Q（单位：g/kg）

和（c）相对湿度 RH（单位：%）的区域平均垂直廓线；AOD_0.5 和 AER_OFF 试验（d）温度差、（e）水汽含量

差值和（f）相对湿度差和的区域平均垂直廓线；（g）三变量差异的 t 显著性检验垂直廓线 

Fig. 9 The regional average vertical profiles of (a) temperature, (b) relative humidity and (c) water vapor mixing ratio 

in every 3 hours from 11:00 to 23:00 in the AOD_0.5 simulation over the mountain area; the regional average vertical 

profiles of the differences of (d) temperature, (e) relative humidity and (f) water vapor mixing ratio between the AOD_0.5 

and the AER_OFF simulations; (g) the significance t- test profile of the difference 

3.5 气溶胶辐射效应对对流热动力条件的影响 

我们进一步分析了气溶胶辐射效应对不同阶段云和降水相关的上升气流速度和对流有效位能等热动力条件的

影响。在对流发展阶段，上升气流速度的概率密度分布 AOD_0.5 和 AER_OFF 两组试验的差距并不明显（图

10a），表明气溶胶辐射效应对降水前期上升气流速度影响不大。气溶胶辐射效应可以有效的增大对流成熟阶段和

消亡阶段上升气流速度（图 10b-c），有利于对流垂直向上发展，延长降水时间。 
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图 10 （a）对流发展阶段、（b）对流成熟阶段和（c）对流消亡阶段上升气流速度的概率密度分布 

Fig.10 Probability density distribution (PDF) of the updraft velocities in the (a) developing stage, (b) mature stage and 

(c) dissipating stage of convection 

对流的发生需要足够的不稳定大气层结，对流有效位能（Convective Available Potential Energy, CAPE）是可以

转化为大气垂直运动的不稳定能量，CAPE 值越大，对流和降水潜在强度越大。对流抑制有效位能（Convective 

inhibition, CIN）表示需要克服的对流抑制能，CIN 值越大表示对流较难发生。CAPE 和 CIN 值与降水有一定的相

关性（Doswell, 1987; Holley et al., 2014）。图 11 显示，气溶胶辐射效应对对流发展阶段的 CAPE 值影响 大，

AOD_0.5 与 AER_OFF 试验的 CAPE 值区域平均之差在对流发展阶段总和为 1976.32J/kg，占 7 时-23 时总差异的

89.8%。在 11 时-13 时 CAPE 值受气溶胶的影响快速降低。这可能由于在对流成熟阶段，云内下沉气流增大，降水

大量产生，对流有效位能被释放，气溶胶的影响变得不明显。气溶胶辐射效应对整个阶段 CIN 的影响很小。 

 

图 11 区域平均的 AOD_0.5 与 AER_OFF 试验的 CAPE 值之差（单位 J/kg）,以及 CIN 值之差（单位 J/kg）。 

Fig. 11 Differences of the regional averaged convective available potential energy (CAPE) and the convective 

inhibition energy (CIN) between the AOD_0.5 and the AER_OFF simulations (unit: J/kg) 
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图 12 为从 9 时至 18 时不同 AOD 试验与 AER_OFF 试验的小时 CAPE 值之差和 CIN 值之差（ΔCAPE 和Δ

CIN，单位：J/kg）。对流发展阶段（9 时至 11 时）的ΔCAPE 值明显大于对流成熟阶段（12 时-18 时）的值，气

溶胶辐射效应主要增大对流发展阶段的大气不稳定性。在对流发展前期，ΔCAPE 值随着 AOD 的增加而增加，说

明气溶胶辐射效应有利于对流不稳定发展。AOD 从 0.1 到 1.0，ΔCIN 略微有所增加，并在 AOD 为 1.5 时有降低趋

势，这与图 5 累计降水量差值先增大后减小且在 AOD 为 1.5 时达到 小值的趋势对应。在对流发展阶段（9 时-10

时）ΔCAPE 值和ΔCIN 值在 AOD_1.0 试验中 大，说明气溶胶辐射效应存在着气溶胶含量的拐点。当 AOD 增加

至 1.0 时，大气不稳定度增大 多，有利于对流发展，对应 CIN 值虽然 大，对流发生需要克服的能量 多，但

有利于能量的累积，造成更强的降水。这可能导致了累积降水和降水峰值在 AOD 为 1.0 的拐点（见图 5）。随着

AOD 的进一步增加，不稳定能量的增量会有所减少。 

 

图 12 （a）AOD 分别为 0.1、0.5、1.0 和 1.5 时从 9 时至 18 时的小时 CAPE 值与 AER_OFF 的 CAPE 值之差

（单位：J/kg）；（b） 从 9 时至 18 时的小时 CIN 值与 AER_OFF 的 CIN 值之差（单位：J/kg） 

Fig. 12 (a) The difference of the hourly CAPE and (b) the difference of the hourly CIN from 9:00 to 18:00 between the 

AOD_0.1, 0.5, 1.0 and 1.5 simulations and  the AER_OFF simulation (unit: J/kg). 

4 结论与讨论 

本文采用新一代中尺度天气研究和预报模式 WRFv4.3 对 2017 年 5 月 22 日河北西南部一次对流降水进行模拟，

探讨了气溶胶辐射效应影响对流性云和降水的过程与机理，通过敏感性试验探究了不同气溶胶浓度下对流性降水

对气溶胶辐射效应的响应。数值模拟结果表明： 

（1）气溶胶辐射效应对降水的影响在 AOD 为 1.0 时出现拐点。随 AOD 增大，气溶胶辐射效应对降水峰值的

影响先增大再减小，在 AOD 为 1.0 时增大效果 显著；对累计降水的影响先减小再增大，在 AOD 为 1.0 时的抑制

AOD_0.1 AOD_0.5 AOD_1.0 AOD_1.5

-100

0

100

200

300

400

500

600

700

AOD_0.1 AOD_0.5 AOD_1.0 AOD_1.5
-10

0

10

20

30

40

ΔC
AP

E/
J·

kg
-1

ΔC
IN

/J
·k

g-1

(a) (b)

 

  
  
  
  
待
  
刊

  
  
大
  
气
  
科
  
学

大
  
气
  
科
  
学

  
  
待
  
刊



 

 

 

 

 

20 

作用 弱。 

（2）气溶胶辐射效应改变了云的时空分布。气溶胶辐射效应促进了对流发展阶段云的生成，延缓了对流成熟

阶段云的发展但有利于云向上垂直发展，通过辐射过程加热云下大气，并通过加热云上大气减少云水和云冰含量。 

（3）气溶胶辐射效应改变了一系列热动力过程的加热率。气溶胶辐射效应导致的辐射加热率的改变伴随着微

物理过程的潜热加热率和总平流加热率的显著变化，总加热率的变化主要由后二者决定。 

（4）气溶胶辐射效应改变了温湿变量和热动力条件。相对湿度受气溶胶辐射效应的影响更依赖于其对水汽含

量的改变，气溶胶辐射效应的引入显著增强了对流成熟阶段的垂直上升运动，有利于更强对流和降水的发生。 
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