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四川盆地一次暴雨过程中的穿透性对流形成机理分析 
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摘要：2019 年 8 月 18 日至 22 日，高原东侧到四川盆地西部发生的一次暴雨过程与穿透性

对流的发生发展密切相关。为揭示此次穿透性对流的形成机理和过程，本文利用欧洲中心

再分析资料 ERA5 以及高分辨数值模式（WRF）的模拟结果进行了分析。结果表明，此次

穿透性对流过程发生在中国沿海地区大范围对流层顶折叠导致盆地以东的上空出现平流层

位涡（PV）下传的特殊天气背景下。穿透性对流的形成主要分为三个阶段：（1）中低层对

流的触发。由于大陆高压西伸，四川盆地附近气压梯度加强引起低空急流发展，在其左侧

产生气旋性切变，同时引起与高原东南侧大地形正交的抬升气流分量增强。地形动力抬升

叠加气流辐合抬升在不稳定层结下触发对流。（2）对流层高层上升运动发展。这主要与湍

流扩散导致的平流层持续下传的 PV 气团在非绝热加热作用下的发展有关。盆地西侧对流

发展引起的非绝热加热作用导致高层净增温垂直梯度增强，进而导致了高层局地正 PV 的

加强。高层东风气流背景下，正 PV 异常的右侧为上升运动，使得 300 hPa 以上至下平流层

出上升运动的发展增强。（3）盆地附近的高中低层上升运动垂直耦合叠加，形成穿透性对

流。中尺度对流系统层状模态的发展以及干燥环境下水汽的蒸发冷却导致 300 hPa 至 600 

hPa 出现下沉运动。下沉运动造成的局地干冷侵入，既加强了上空“下湿上干”的不稳定

层结，也加强了中低层的气流辐合，导致原中层 300-600 hPa 附近的下沉运动转为上升运

动。低层由于正涡度倾斜发展，上升运动得以维持。由此，四川盆地上空的上升运动出现

整层的垂直叠加耦合，表现为从对流层低层到平流层底的一致性上升运动，穿透性对流形

成，导致后期降水增强。  
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Abstract：A rainstorm in the west of Sichuan Basin was closely related to the occurrence and 

development of overshooting convection on August 19, 2019. This paper used the ERA5 

reanalysis data and high-resolution numerical simulation results of WRF to reveal the formation 

mechanism of this overshooting convection. The results indicate that this overshooting convection 

process occurred under a special background that the large-scale tropopause folding in the coastal 

areas of China resulted in the downward of stratospheric potential vorticity (PV) over the east of 

Sichuan Basin. Meanwhile, there was a Tibetan plateau vortex on the Tibet Plateau and a 

Southwest China vortex in the basin. The overshooting convection process can be divided into 

three stages. (1) The convective initiation. The continental high extended westward, which led to 

the enhancement of pressure gradient near Sichuan Basin and then caused the low-level jet (LLJ). 

The cyclonic shear produced by LLJ made the airflow orthogonal to the southeast of the Tibet 

Plateau strengthen. In the case of the atmospheric instability, the dynamic uplift of terrain and the 

convergence uplift of airflow triggered the convection. (2) The development of ascending motion 

in the upper troposphere. The ascending motion in this case mainly related to the PV air-block 

developing with the diabatic heating. And the generation of PV air-block is from downward 

transferring of the stratospheric PV persistently resulting from the turbulent activity. The diabatic 

heating caused by convective development in the west of Sichuan Basin led to the enhancement of 
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the vertical gradient of temperature net increase in the upper level, and then led to the 

enhancement of upper-level local positive PV. The right side of the positive PV anomaly under the 

easterly flow is usually upward movement, which led to the development and enhancement of 

ascending motion from 300 hPa to the bottom of stratosphere. (3) The updraft of upper-middle-

lower level near the basin was coupled and superimposed to form overshooting convection. The 

stratiform pattern of Mesoscale Convective System (MCS) and evaporative cooling of water vapor 

in dry environment caused the downdraft from 300 hPa to 600 hPa. The atmosphere maintained 

the ascending motion in the upper troposphere, at the same time, dry intrusion occurred in the 

middle troposphere, which not only intensified the unstable stratification of " upper-layer dry and 

lower-layer wet " over the basin, but also enhanced the convergence of air flow in the middle and 

low troposphere, resulting in the downdraft near 300-600 hPa in the middle troposphere turning 

into updraft. Due to the slantwise vorticity development in the lower layer, the ascending motion 

can be maintained. As a result, the ascending motion over Sichuan basin appears vertical 

superposition and coupling, which shows the consistent ascending motion from the lower 

troposphere to the lower stratosphere and means the formation of overshooting convection and the 

enhancement of precipitation. 

Key words: Sichuan Basin, overshooting convection, PV thinking, diabatic heating, rainstorm 

1. 引言 

穿透性对流是比对流层中的深对流强度还要强的一种对流，其对流高度能

够穿过对流层顶到达平流层底（Highwood and Hoskins, 1998；王旻燕和吕仁

达，2007；刘鹏等，2012）。早期由于数据分辨率较粗，探测技术也不够先进，

穿透性对流无法被观测到。目前，随着观测手段日益先进，数值模式的快速发

展，穿透性对流也逐渐进入气象研究者的视线（Alcala and Dessler, 2002; 

Liu and Zipser, 2005，刘鹏等，2012；杨冰韵等，2019）。 

穿透性对流能够引起平流层与对流层之间的物质和能量交换（STE），同时

还会引发暴雨等恶劣天气。虽然与全球尺度的缓慢上升运动造成的 STE 相比，

局地性的穿透性对流的贡献相对小，但是仍有许多研究强调了穿透性对流对

STE 过程有重要作用（Dauhut et al., 2018），特别是对于平流层水汽变化的影响

（Wang et al., 2003; Grosvenor et al., 2007; Corti et al., 2008; Avery et al., 2017）。

孙宁等（2020）选取穿透性对流个例，分析了副热带东亚季风区中穿透性对流

活动对对流层和平流层之间的物质和能量交换的重要影响。Dauhut et al.
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（2018）利用 100 m 分辨率的数值试验模拟结果分析揭示穿透性对流对平流层

水合作用的影响机制。Hu et al.（2021）研究了对流层上层的层结与云辐射间的

相互作用对热带穿透性对流的影响。目前，对于穿透性对流的分析主要集中于

热带、副热带地区（Sherwood and Dessle, 2001； Hassim and Lane, 2010；Frey 

W et al, 2015），这主要是由于热带、副热带地区的对流层顶厚度较薄，且对流

通常较为活跃，对流强度普遍较强，穿透性对流更容易形成（冯沙，2012）。此

外，以往对穿透性对流的研究重点主要在其所引起的 STE 过程，少有研究局地

穿透性对流的形成过程和机理的分析。 

四川盆地（以下简称“盆地”）是我国对流活动较为频繁的地区之一，在高

原涡和西南涡作用下时有暴雨发生（陶诗言等，1980；何光碧，2012；李琴

等，2016；李国平等，2018；周秋雪等，2019）。而对四川盆地暴雨过程的研

究，主要是关注西南涡与高原涡的生成、发展和相互作用以及高原涡和西南涡

引起的对流单体的发生发展和合并过程等（陈忠明等，2004；傅慎明等，

2011；李超等，2015；高文良和郁淑华，2018；周玉淑等，2019；李强等，

2020）。夏季，青藏高原热力作用增强，对流活动加剧，暴雨等灾害性天气频

发，但是在四川盆地中从平流层与对流层交换的角度研究深厚对流的研究相对

较少。同时，早在上世纪就有气象学者将位涡应用于中尺度对流系统（MCS）

的研究。Fritsch et al.（1994）从位涡角度解释了 MCS 中的中尺度暖核涡旋的结

构和推动新对流发展的机制。Zhang（1992）认为 MCS 中的中涡旋是蒸发冷却

和融化冷却导致的冷核结构。Huo et al.（1995）利用位涡对超级风暴进行了诊

断，发现超级风暴中的中层槽的增强与对流层顶低压导致的带有平流层中高位

涡的空气块下沉有关。故本文选取 2019 年 8 月 19 日盆地西部暴雨事件，试图

也从位涡角度对此次暴雨中的穿透性对流形成过程进行研究，以揭示穿透性对

流的发生发展机理。 

穿透性对流涉及到对流层顶的高度问题，目前，对于对流层顶的定义有很

多，可分为热力学对流层顶、动力学对流层顶和化学对流层顶。当有对流层顶

折叠现象出现时，一般使用动力学对流层顶进行定义（Shapiro, 1980）。动力学

对流层顶高度可由位涡（Potential Vorticity，PV=αζa·▽θ，α为比容，ζa 

为绝对涡度，θ为位温，单位: 1 PVU = 10−6 m2 K s−1 kg−1）决定（Danielsen, 
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1968；Shapiro, 1978），阈值一般为 1.5-3.5 PVU（Holton et al., 1995; Wernli and 

Bourqui，2002）。Holton et al.（1995）及随后的研究采用的是 2 PVU 的等位涡

面为动力学对流层顶。 Škerlak et al.（2015）改善了复杂地形下的 3-D 标签检验

算法，最后也以 2 PVU 为阈值。因此，本文选取 2 PVU 的位涡高度为对流层

顶。 

2. 资料和模拟方案介绍 

本文使用欧洲中期天气预报中心（the European Centre for Medium-Range 

Weather Forecasts，ECMWF）提供的第五代再分析资料（ERA5，Hersbach et 

al.，2018）对此次过程进行环流背景分析，以及作为高分辨模式模拟的初始场

和边界条件，其空间分辨率为 0.25°×0.25°，时间分辨率为 1h，垂直方向为 37

层，从 1000 hPa 到 1 hPa。使用的降水资料是中国气象局提供的中国区域融合

降水分析产品，水平分辨率为 0.05°，时间分辨率为 1 h。 

本文在再分析资料的环流分析基础上，主要利用 WRF（Weather Research 

and Forecasting Model，V4.0）模式对 2019 年 8 月 19 日-21 日盆地西部的暴雨过

程进行了高分辨率的数值模拟。嵌套区域见图 1，试验方案设计如表 1，模式区

域采用双层嵌套网格，水平分辨率分别为 9 km 和 3 km，垂直层数 55 层，模式

层顶为 50 hPa。模式初始时刻为 2019 年 8 月 19 日 00 时（世界协调时，下

同），积分时长为 60h，积分步长为 48s。 

 

图 1 模式模拟区域 

Fig. 1  Model domains 

表 1 模式各参数设置 

Table 1 Model configuration for simulation 
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区域 d01 d02 

水平分辨率   9km 3km 

垂直层数 55 55 

格点数 733×388 421×361 

微物理过程 
New Thompson et al. 

(Thompson et al., 2008) 

Morrison double-moment 

(Morrison et al., 2009)  

辐射方案 
RRTMG 

(Iacono et al., 2008) 
RRTMG 

边界层方案 
YSU 

(Hong et al., 2006) 
YSU 

陆面过程方案 
Noah 

(Tewari et al., 2004) 
Noah 

3. 降水过程和天气背景分析 

3.1. 降水过程 

2019 年 8 月 18 日至 22 日发生的持续性降水过程中，18 日的降水主要发生

在高原上，主要由高原涡引起。本文分析的是 19 日的过程，分析该时段主要考

虑高原东部斜坡地形与盆地西侧附近的对流触发引起暴雨发生的机制，而不涉

及 18 日高原涡引发的高原上的降水过程。从 24 h 累积降水上看，本时段降水

过程局地性强，降水区域主要沿地形分布，有三个降水中心，分为北段、中段

和南段，最强的降水中心出现在中段，超过 120 mm。降水的最强时段为 14-20

时，最大降水强度为 6 h 累积降水大于 60 mm（图 2b）。 

 

图 2  降水实况分布（a）2019 年 8 月 19 日 08 时至 20 日 08 时累积 24 小时降水 （b）2019

年 8 月 19 日 14 时至 20 时的 6 小时累积降水（垂直色标，单位：mm），水平色标为地形

（单位：m，下同） 

Fig. 2 Actual Precipitation distribution. (a) 24-h accumulative precipitation from 08: 00 UTC 19 to 

08: 00 UTC 20 August 2019 (b) 6-h accumulative precipitation from 14: 00 UTC 19 to 20: 00 
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UTC 20 August 2019 (Vertical bar, units: mm), the horizontal bar denotes terrain (unit: m, 

similarly hereinafter) 

3.2. 天气环流背景分析 

由图 3a 可见，200 hPa 上，南亚高压主体偏东，四川地区东侧上空的南亚

高压环流经向发展明显，向东发展趋势也很显著（图 3b），对流层高层气流东

风分量逐渐加强。同时，在东部沿海地区，南亚高压东北侧的东北气流与洋面

上空高压的西南气流之间有强切变，两高压之间强迫发展出一个很深厚的大

槽，这个天气尺度大槽的发展，加强了东部沿海上空的对流层顶折叠过程，并

造成对流层高层甚至平流层的高 PV 空气下传，引起对流层中高层环境场的变

化。500 hPa 上（图 3），内蒙以南的中国大部分地区受大陆高压控制，大陆高

压主体位于四川省东部地区，在四川西北部有一高原涡发展，由于大陆高压的

阻挡，高原涡维持在四川西北部上空稳定少动。随着大陆高压逐渐西伸加强，

高原涡与大陆高压之间的气压梯度力增强，雨带就出现在此区域。四川以东地

区的 700 hPa（图略）和 850 hPa（图 3）上都存在明显的反气旋性环流，在盆

地东部则是以东南暖湿气流为主的局地大风区，将东部反气旋南侧的高温高湿

气流输送进入四川盆地。  
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图 3 2019 年 8 月 19 日 10 时(a)和 18 时(b)的 200 hPa 位势高度场 （棕色实线，单位：

dgpm）、500 hPa 风场（风羽箭头，单位：m/s）和 850 hPa 风场（矢量箭头：水平风场，单

位：m/s），灰阶为地形（单位：m） 

Fig. 3  Geopotential height at 200 hPa (brown solid line , units: dgpm) , wind at 500 hPa (windbar, 

units: m/s) and 850 hPa (arrow vector, units: m/s) and terrain (Grey shaded, units: m) at (a)10:00 

UTC 19 August  2019 (b) 18:00 UTC 19 August 2019 

从 ERA5 再分析资料的 PV、位温以及比湿的纬向剖面（沿 29 °N 的）分布

可见（图 4a），120°E 附近对流层中上层出现了较为深厚且范围较大的对流层顶

折叠。受此对流层顶折叠的影响，106°E 附近上空对流层顶也出现小范围强度

较弱的正位涡异常。上层正位涡异常使等熵面斜率增加，空气沿等熵面运动

（Hoskins et al., 2003），四川盆地正好位于此次位涡异常区的后部，从大尺度背

景上看，正位涡异常区后部的下沉运动将干冷的平流层空气带到盆地上空对流
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层中上层，造成干冷侵入，改变了盆地上空对流层内的大气稳定性，增强了该

区域的不稳定层结。如果低层有对流触发，则容易形成深对流（Browning et 

al.，1996）。在盆地上空的对流层顶和平流层底，PV 波动较大，说明在对流层

顶与平流层底之间存在湍流扩散，盆地上空的对流层高层存在有 PV 小扰动，

会对局地上升运动产生影响。 

 

图 4 沿 29 °N 在 100 °E-130 °E 的纬向剖面 (a) 19 日 08 时 (b)19 日 16 时（填色：位涡，单

位：PVU；黑色实线：位温，单位：K；绿色实线：水汽混合比，单位：g/kg；黄色粗实

线：对流层顶，2 PVU） 

Fig. 4 The zonal-verrical cross section at 29 °N from 100 °E to130 °E.(a) 08:00 UTC 19 August (b) 

16:00 UTC 19 August (shaded: potential vorticity (PV), units: PVU; black line: potential 

temperature, units: K; green line: water vapor mixing ratio, units: g/kg; yellow thick solid line: 

tropopause, 2 PVU) 

3.3. 穿透性对流验证 

TBB 是云顶的黑体亮温，能够反映对流发展的强度，TBB 越小则对流越强

盛。Maddox （1980）将 TBB 满足低于-32℃（或-53℃）时冷云罩面积大于等

于 105 km2（或 104 km2），同时冷云罩偏心率达 0.7 及以上、维持时间达 6 h 及

以上的巨大云团，作为成熟阶段的中尺度对流复合体（MCC）的标准和物理特

征。郑永光等（2008）以 TBB 低于-52℃为标准，对中国及周边地区的中尺度

对流系统（MCS）进行统计。FY-2G 的 TBB 分布显示，2019 年 8 月 19 日 14 时

至 20 日 04 时的时段内在四川盆地西部有一尺度较大的 MCS 的生消过程（图

略），图 5a 给出其生消过程中的最强时刻。此次过程中，风暴发展最强时的
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TBB 低于-80 ℃，且低于-55℃的冷云罩水平覆盖面积约为 4×104 km2，冷云罩

偏心率约为 0.7，虽在之后几小时内 TBB 值出现波动，但低值中心均低于-

75 ℃，冷云罩水平覆盖面积虽然有所减小，但基本维持在 104 km2 左右。上述

状态持续时间较长，满足 MCC 的定义和物理特征描述，也表明此次过程的对

流发展强盛。图 5b 给出的温度异常廓线上可知，此次过程中的强对流风暴在高

层主要以冷心结构为主，冷中心位于 250 hPa 附近。本次过程中 TBB 发展演变

过程明显，可排除高云影响，极低的 TBB 值（低于-80 ℃）反映了此次过程中

对流发展高度基本上已经达到平流层底。且从图 5b 的垂直速度的廓线上也能够

看到上升运动虽在 200 hPa 以上强度有所减弱，但对流能够一直向上发展至 100 

hPa 以上的平流层底。所以，可认为此次 MCS 发展过程中出现了穿透性对流过

程。 

 

图 5 2019 年 8 月 19 日 19 时（a）FY-2G 卫星的 TBB（单位： ℃）分布和（b）

ERA5 再分析资料在（30.5 °N，103.75°E）处的垂直速度廓线（实线，单

位：Pa/s）和温度异常（虚线，单位：℃），黑框表示计算温度异常时使用的区

域范围 

Fig.5 (a) The image of Black Body Temperature from FY-2G (units: K) and (b) the profiles of 

vertical velocity (units: Pa/s) and temperature anomaly （units: K）at the point (30.5°N, 

103.75°E) from ERA5 data at 19: 00 UTC 19 August 2019 (The red line represents the domain of 

calculating temperature anomaly) 

4. 模式模拟验证 

从 WRF 模拟的 24 h 和 6 h 累积降水（图 6）与实况降水资料（图 2）进行
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对比，可以看到，虽然在四川西南部出现了降水的虚报情况，但盆地西部的降

水模拟结果与实况较为接近，6 h 累积降水大于 60 mm，三个强降水中心的位

置、范围和强度都与实况较为一致，四川以北的雨带以及降水中心也与实况有

较好对应。 

 

图 6 如图 2，但为 WRF 模拟结果 

Fig 6 The same as Fig. 2 , but for the WRF simulation 

对比 ERA5 和模式的纬向剖面（图 7 a,b），可以看到模式较好地模拟出此

次沿海地区上空的对流层顶折叠过程，且 PV 分布的形态和位置都与再分析资

料结果（图 4）几乎相同，在 106 °E 附近也出现了 PV 下传过程。同时，模拟

结果与 ERA5 资料的大尺度水汽分布也有较好的一致性，在沿海地区和盆地、

高原地区均出现了水汽的大值区。与再分析资料不同，模式结果在高原和盆地

附近出现较强的 PV 扰动，这是由于模式水平分辨率较高，能够抓住更小尺度

气象要素的变化。从模式的结果上能够更加明显地看到盆地上空出现的 PV 异

常，及其在对流层顶和平流层底的 PV 交换。 
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图 7 如图 4，但为模式结果 

Fig 7 The same as Fig. 4 , but for the WRF simulation 

综合降水和对流层顶折叠造成的 PV 下传过程对比，此次穿透性对流过程

的降水和特殊背景场的模拟效果均较好，可利用模式结果对穿透性对流和降水

发生进行细致的动热力过程分析。 

5. 穿透性对流形成机制 

穿透性对流的形成，关键在于其上升运动是如何向上发展并突破对流层

顶，所以对于穿透性对流的形成主要是要研究高层的上升运动如何发展加强。

根据扰动垂直速度的发展过程，此次穿透性对流的形成可分三个阶段：第一阶

段是对流层中对流的触发和发展阶段，主要在 13-14 时。第一阶段的对流发展

至 200 hPa 时，对流引起的上升运动正好位于高空波动的波谷区，上升运动被

抑制，无法突破 200 hPa。第二阶段是对流层上层的上升运动发展阶段，主要为

14-15 时。该阶段东风扰动上升支与对流的上升支同位相，表现为对流层高层上

升运动发展，突破了对流层顶（图 8 b-c）。同时，对流层中层（300-600 hPa）

为下沉运动，而对流层低层还维持较弱上升运动。第三个阶段是穿透性对流形

成阶段，主要为 15-16 时。对流突破对流层顶，且整层基本为上升运动。因

此，图 8 体现了此次降水过程中有不同层次上垂直运动的叠加耦合，最终造成

穿透性对流发生发展的过程。 
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图 8 沿 29 °N 不同时刻的扰动垂直速度（填色），单位：Pa/s（a）19 日 13 时（对流触发时

刻）；（b）19 日 14 时（高层上升运动发展时刻）；（c）19 日 15 时（穿透性对流形成）；

（d）19 日 16 时（穿透性对流最强）（黑色粗实线：对流层顶，2 PVU） 

Fig. 8 The zonal and vertical cross section of disturbance vertical velocity along 29 °N at different 

times (units: Pa/s). (a) 1300 UTC 19 August ( The time of  convection triggering) (b) 1400 UTC 

19 August( The time of ascending motion developping at upper level)  (c)  1500 UTC 19 August 

(The time of overshooting  convection formatted) (d) 1600 UTC 19 August (The strongest time of 

overshooting  convection)  (Black thick solid line: tropopause, 2 PVU) 

5.1. 对流触发和发展  

本节利用高分辨率的 WRF 模式结果对此次穿透性对流的触发机制进行分
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析，主要研究区域为（24-34°N，100-110°E）。在降水前（19 日 08 时，图略）

盆地附近 850 hPa 和 700 hPa 主要以东南风为主。从降水区附近的环流场和 PV

场的演变可知（图 9），随着东部大陆高压逐渐加强西伸，盆地内南风分量逐渐

加强，由于气压梯度增加导致风速逐渐增强，因此盆地内逐渐有低空急流形成

并发展。急流最开始出现在四川盆地东南侧的大娄山、汀山一带（图 9a），随

后向盆地内部发展。500 hPa 上大陆高压的西伸使盆地上空出现正变压（图

略），高空的正变压导致中层气流辐散，加强了盆地上空的抽吸作用，有利于低

层气流的辐合，在地转偏向力作用下使低层气旋性环流增强。在低空急流左侧

有气旋性曲率加大，急流加强后其左侧的气旋性环流也加强，加大了垂直于高

原东部大地形的东北风分量（图 9 a-c）。气旋性环流发展有利于暖湿的空气直

接输送至地形边缘，产生堆积，使得原本上干冷下暖湿的层结更加不稳定，再

加上高原地形抬升与低层气流辐合抬升共同作用，垂直速度迅速增强，对流触

发。北段降水与此相类似，急流的发展改变了降水区域附近的风向，使得垂直

于地形的气流分量增加，地形对气流的抬升作用加强，触发对流（图略）。 

对比 1 小时降水（图 9）可见，降水北段落区与地形走向一致，而南段降

水的落区则与 700 hPa 的风速辐合带更为一致。700 hPa 的风速辐合主要是大陆

高压产生的东南气流和爬坡过山的偏西南气流在盆地西南部的小地形上空辐合

造成。降水在前期主要集中于南段，随着低空急流向北向西发展，中段、北段

降水也逐渐加强。尤其是 16 时，北段降水的地形带上风速加强明显（图 9e），

水平风速增强后，地形抬升作用使得迎风坡上的风速增强，对流迅速发展。 

对流层低层低空急流发展和气旋性涡度的增强，导致气流与高原大地形相

交的角度逐渐正交，且垂直于地形的风速也得到增强（图 9）。气流遇山后大部

分由于地形抬升作用产生上升运动，但仍有小股气流沿地形回流，最终在盆地

西部形成完整的气旋性环流，促进了西南涡的形成。故西南涡的生成与低空急

流发展、大陆高压西伸密切相关。西南涡的生成加强了盆地西部的低层空气质

量和水汽的辐合，维持对流层中低层的上升运动，有利于降水发生发展，另一

方面，上升运动加强其抽吸作用也能使低层气旋性环流增强，进而影响西南涡

的发展，进而促进低层上升运动加强。 
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图 9 850 hPa（a-c）和 700 hPa（d-f）的风场（矢量箭头，单位：m/s）、位涡（左侧色标，

单位：PVU）、急流（加粗矢量箭头，单位：m/s）、地形（右侧色标，单位：m）、一小时

累积降水（实线，单位：mm），（a, d）19 日 13 时，（b, e）19 日 16 时，（c, f）20 日 01 时 

Fig. 9 The wind (vector, units: m/s), the potential vorticity (left color bar, units: PVU), the low-

level jet (bold vector, units: m/s) , the topography (left color bar, units: m) and the 1-h 

accumulative precipitation at (a, d) 1300 UTC , (b, e) 1400 UTC and  (c, f) 1500 UTC 19 August 

5.2. 对流层高层上升运动的发展 

从前面的分析中可知，13 时近地面对流触发，上升运动发展到 200 hPa，

15 时后，上升运动在垂直方向继续发展，高度超过 100 hPa，且对流层高低空

的上升运动区出现了垂直叠加，从近地面到高层 100hPa 以上表现为一致性的上

升运动，穿透性对流形成。因此，本节重点对 13-15 时穿透性对流生成的阶段

进行详细分析。 

从 PV 的演变可见（图 10），由于对流层顶的东风扰动，造成高原和盆地上

空一直存在尺度较小强度较弱的湍流扩散。对流层顶的小尺度湍流扩散将平流

层中的大 PV 气团输送进入对流层，13 时，下传的 PV 在对流区上空略偏东的

位置形成相对独立的 PV 气块，且平流层还不断有新的正 PV 逐渐注入到该 PV
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气块中。在高层偏东风作用下，盆地东部的 PV 异常区逐渐向西移动，此正 PV

气块逐渐增强并移动至盆地上空 200 hPa 左右，恰位于低层对流区上空。15

时，对流层高层正 PV 区继续迅速发展，这可能有两个原因。一个是由于湍流

活动造成平流层不断有新的正 PV 下传至对流层（如 14 时有 200 hPa 的 PV 块

与平流层相连），使 200 hPa 上的正 PV 气块逐渐增强。另一个原因在于高层非

绝热加热使高层 PV 增强（图 11）。 

高层非绝热加热与中尺度对流系统（MCS）的发展有关。中尺度对流系统

（MCS）包括对流区和层状区两种（寿绍文等，2016）。由于层状模态和对流

模态垂直上升运动的分布和强度均存在差异，故二者的粒子相变过程会导致不

同的非绝热加热廓线（Houze et al., 1982）。从南段降水中心区域平均的非绝热

加热率垂直廓线（图 11）可见，降水发生后，850 hPa 以下非绝热加热率为负

值，且非绝热加热最开始出现在对流层低层。随时间发展，高层非绝热加热逐

渐增强，13 时至 14 时高层非绝热加热增长速度明显加快，分别在高低层共两

个非绝热加热中心。穿透性对流形成以后，高层的非绝热加热率明显高于低

层，且高层的非绝热加热中心随时间不断增高，最高时超过 300 hPa。非绝热加

热中心位置越高越强，说明其在对流层高层造成的净升温垂直梯度越大，越有

利于正 PV 异常的生成或发展（寿绍文等，2016）。在本次过程中，高层非绝热

加热率迅速增长与 200 hPa 的 PV 块迅速增强时段相一致，可以认为非绝热加强

导致了该处 PV 的迅速增强。正 PV 发展以后，在东风气流背景下，正 PV 中心

的右下侧会出现上升运动，负 PV 中心则相反。因此，在此次过程中，在正负

PV 之间有上升运动的发展。前文提到对流层顶折叠导致的 PV 下传在四川盆地

上空造成干侵入，从图 12 上，能够清楚的看到水汽主要集中在 500 hPa 以下的

对流层中低层，500 hPa 以上至 250 hPa 为明显干区，250-100 hPa 上有明显“上

干下湿”的层结状况。当高层 PV 迅速发展，300 hPa 附近的上升运动扰动在这

样的不稳定层结条件下得以发展，在 300-100 hPa 之间的对流层高层形成明显上

升运动。 
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图 10 沿 29°N 不同时刻的位涡（填色，单位：PVU）、位温（等值线，单位：K）和垂直风

场（a）19 日 13 时（对流触发时刻）（b）19 日 14 时（高层上升运动发展时刻）（c）19 日

15 时（穿透性对流形成时刻）（黄色粗实线：对流层顶，2 PVU） 

Fig. 10 The zonal and vertical cross section of potential vorticity (shaded, unites: PVU), potential 

temperature (black line, units: K) and vertical-zonal wind along 29 °N at different times. (a) 1300 

UTC 19 August (The time of  convection triggering) (b) 1400 UTC 19 August (The time of 

ascending motion developping at upper level)  (c) 1500 UTC 19 August (The time of overshooting  

convection formatted) (Yellow thick solid line: tropopause, 2 PVU) 

 

图 11 区域平均的非绝热加热率垂直廓线，单位：1.e-4 K/s （实线：11 时、短虚线：12

时、点线：13 时、点虚线：14 时、双线虚线：15 时、双点线：16 时、长虚线：17 时） 

Fig. 11 Vertical profile of regional average diabatic heating rate  at different times (units: 1.e-4 K/s) 

(solid line: 11:00 UTC,  short-dash line: 12:00 UTC,  dot line: 13:00 UTC,  dash-dot line: 14:00 

UTC,  double-line dash line: 15:00 UTC,  double-dot line: 16:00 UTC and long-dash  line: 17:00 

UT 19 August) 
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5.3. 穿透性对流的形成  

MCS 中具有两种模态，且两种模态的上升运动情况截然不同（Houze et al., 

1982）。通过对比发现，此次穿透性对流的非绝热加热廓线与 Schumacher 等

（2004）提出的理想化非绝热加热廓线的层状模态相似，且在高度和强度上均

大于 70%的理想化廓线，说明此次过程中以层状模态的加热贡献为主。14 时

（图 12c），在 300 hPa 以下，降水区上空为强下沉运动，并且在对流区附近相

对湿度和水汽混合比出现明显波动（下沉区干通道），这意味着层状云正在发

展。层状云的发展造成了东侧的干空气以及更高层的干冷空气在中高层辐合，

向上有上升运动产生，向下则主要是下沉运动。而盆地上空 500 hPa 以上的干

燥环境使得水汽容易发生蒸发相变过程，蒸发过程则以吸热冷却为主，这也有

利于下沉运动的产生。在非绝热加热的廓线（图 11）中也能看到，非绝热加热

率在 14 时的 400 hPa 附近迅速减小，也说明此时非绝热过程中，有部分非绝热

冷却抵消了上升运动产生的非绝热加热过程。 

高层出现 PV 正异常，可引起低层气旋性环流加强（Hoskins et al., 1985），

也利于低层对流的发展，因此，高层的正 PV 发展在盆地与高原之间的 850 hPa

至 500 hPa 上会引起弱的气流性环流发展，在图 11 c 中表现为对流层中低层有

正 PV 增强，低层气旋性环流的发展，进一步引起上升运动的形成和加强。14

时的下沉运动将干冷空气带入对流层低层，与低层的暖湿气流相互作用，进而

在 15 时激发出更强的对流，使得低层上升运动与中高层上升运动在垂直方向叠

加打通，对流区上空整层基本均为上升运动，穿透性深对流初步形成（图

12d）。 
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图 12 沿 29°N 不同时刻的纬向剖面（填色：相对湿度，单位：%；蓝色等值线：水汽混合

比，单位：g/kg；红色粗实线：对流层顶，2 PVU；其他同上）（a）19 日 12 时（b）19 日

13 时（c）19 日 14 时（d）19 日 15 时 

Fig. 12 The zonal and vertical cross section of relative humidity (shaded, unites: %),water vapor 

mixing ratio (blue line, units: g/kg) along 29 °N at (a) 1200 UTC (b) 1300 UTC (c) 1400 UTC (d) 

1500 UTC (Red thick solid line: tropopause, 2 PVU) 

纵观整个穿透性对流的形成过程，盆地西侧的对流层低层始终维持有上升

运动，除了有 850 hPa 上浅薄西南涡形成的正反馈之外，在对流层低层还存在

有涡度的倾斜发展（图略）。盆地西部有正涡度自下而上倾斜发展，且涡度发展

高度不高，基本在 700 hPa 以下（图 13）。垂直涡度向上发展的高度与此次穿透

性对流形成过程中对流层低层保持上升运动的高度相一致，可以认为是涡度的

倾斜发展维持了低层的上升运动。中低层的下沉运动逐渐减小后，在近地面仍

然有较弱的下沉运动（图 8），这个下沉运动与负位涡相对应（图 10），是地面

冷池作用的结果。而冷池产生的偏西辐散气流与低层的偏东风在对流区前部产
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生辐合，有利于低层的上升气流的维持和加强。 

从相当位温（θe）演变上可见（图 13），08 时，在盆地内 700 hPa 以下存

在一个类似“Ω”型的暖湿高能舌，暖湿舌随时间向西伸展，呈倾斜状态，这是

由于低空急流向盆地内发展加强，将暖湿空气带入盆地西部，增暖增湿了盆地

西部低层空气，使得大气的不稳定度增加。在 850-700 hPa 之间，θe 随高度减

小，盆地内气流沿湿等熵面倾斜爬升。盆地内经向风、纬向风以及全风速随高

度的变化能够反映对流层中低层水平风垂直切变的情况（图 14）。如图 14，纬

向风的垂直切变随时间略有减小，但经向风垂直切变变化很大。700 hPa 以上的

对流层中低层各类风速大小基本保持不变，700 hPa 以下的经向风随时间增强，

使得对流层中低层的水平风垂直切变增强。对流层低层垂直风切的变化主要与

低空急流发展有关。湿位涡与绝对涡度和θe 的梯度密切相关，在θe 面倾斜

时，湿位涡守恒可表示为αζθ|▽θe |=常数（吴国雄等，1995，1997），ζθ

为绝对涡度在θe 梯度方向的投影。在对流不稳定情况下，若有低空急流发展向

西北方向发展，则在急流上空θe 的梯度（|▽θe |）增大，若要使得湿位涡守

恒，则有涡度沿θe面倾斜发展，导致了垂直涡度分量的加强。 

 

图 13 如图 10，但是为湿位涡（填色，单位：PVU）和相当位温（等值线，单位：K） 

Fig. 13 The same as Fig.10, but for moist potential vorticity (shaded, units: PVU) and equivalent 

potential temperature (black line, units: K) 
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图 14 1000 hPa 到 400 hPa 区域平均（28.5-29.5°N，103-104°E,下同）的垂直风切变（a）纬

向风场（b）经向风场（c）全风速 （单位：m/s） （实线：08 时、虚线：13 时、点线：16

时、点虚线：18 时、双线虚线：21 时） 

Fig. 14 The regional average vertical wind shear from 1000 hPa to 400 hPa (a) zonal wind (b) 

meridional wind (c) wind speed (solid line: 08:00 UTC, dash line: 13:00 UTC, dot line: 16:00 

UTC, dash-dot line: 18:00 UTC, double-line dash line: 21:00 UTC) 

对三个降水中心（29°N、30.5°N 和 31°N）的纬向剖面（图略）分析均表

明，三个降水区上空都出现了穿透性对流或者造成对流层顶与平流层底之间湍

流运动的深对流，且对流的发生有时间上的滞后，位置也随着降水中心发生移

动。南段降水区（29°N 剖面）的穿透性对流出现在 15 时，最强为 16 时；中段

降水区（30.5°N 剖面）的穿透性对流在 17 时，最强为 19 时，该位置的穿透性

对流最强、范围最广、维持的时间也最长的，所以中间的降水强度和范围都最

大；北段降水区（31°N 剖面）在 17-19 时基本为强对流强度，对流高度未超过

100 hPa，对流最强时为 20 时。所以，本文基于以上分析选取了 29°N 的穿透性

对流形成过程进行研究，主要是由于南段的对流最先触发，穿透性对流最先形

成并随着 MCS 移动而移动，导致的降水也最强。 

6. 结论和讨论 

基于 ERA5 再分析资料，借助 WRF 高分辨模拟输出结果，本文探讨了

2019 年 8 月 19 日高原东部斜坡地形和四川盆地西侧暴雨过程中的穿透性对流发

生发展的可能机制，总结给出如图 15 的概念模型。  

（1）此次穿透性对流形成前的特殊天气背景场（图 15 a），为沿海地区对

流层中高层由于大陆上高压与海上高压的强切变，形成了大范围的对流层顶折

叠，造成明显的 PV 下传，而四川盆地位于 PV 下传的左侧下沉支，等熵面倾
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斜，有大量的来自于平流层的干冷空气向对流层中层输送，造成四川盆地上空

强烈的“上干下湿”的不稳定层结。在此特殊背景下，加上高原涡和西南涡以及

四川盆地西部复杂地形相互作用，形成了穿透性对流。穿透性对流的发生发展

可分为三个过程： 

（2）对流层低层对流的触发（图 15 a）。中国东部大陆高压发展西伸，加

强盆地内的气压梯度，使盆地内水平风速增强，盆地内有低空急流发展，为对

流层低层带来暖湿空气，增强了低层的对流不稳定度，为对流的触发提供了有

利的不稳定层结条件。西伸的大陆高压使得盆地上空出现正变压扰动，导致了

低层气旋性环流增强，低空急流左侧也会产生气旋性切变，改变了气流与地形

的交角。当气流与地形正交，且风速足够大时，在对流不稳定背景下，地形抬

升加剧了上升运动发展，容易触发对流。低层气流遇地形大部分被向上抬升，

小部分沿地形回流在盆地西部形成闭合气旋性环流，850 hPa 上生成浅薄西南

涡。而西南涡的生成加剧了低层辐合，进而加强了低层上升运动。 

（3）对流层高层上升运动的发展（图 15 b）。湍流扩散作用下，平流层 PV

持续下传，在 200 hPa 附近形成相对独立的 PV 气块。同时，盆地西侧对流发展

引起的非绝热加热作用增强，导致对流层高层的净增温垂直梯度增强，引起高

层局地正 PV 异常的迅速加强。在东风气流中，正 PV 中心右下侧将产生上升运

动，左下侧产生下沉运动，而负 PV 异常区则相反，正负 PV 异常区的上升运动

相叠加，在高层的弱“上干下湿”情况下，高层上升运动得到发展。 

（4）高低空的上升运动垂直耦合叠加引起穿透性对流发生（图 15 b-c）。此

次过程的 MCS 以层状云模态为主，MCS 发展过程中，会出现层状云底的中层

辐合区。高层对流发展后，辐合区位于对流中心上空 200 hPa 左右，对流区东

侧不断有来自平流层 PV 下传导致的干冷空气进入对流区中高层。同时，在干

燥环境下的粒子蒸发过程以非绝热冷却为主，引起 500-700 hPa 的下沉气流，中

层下沉气流将高层干冷空气带入异常暖湿的对流层中低层，形成干侵入，加剧

了大气层结的不稳定。而 700 hPa 以下由于气旋性环流加强，西南涡生成，对

流触发后盆地西侧空气沿湿等熵面倾斜爬升，低空急流的发展使得对流层低层

水平风垂直切变增大，700 hPa 以下有正涡度倾斜发展，引起垂直涡度增强。同

时，地面冷池引起向东的辐散出流与低层向西的偏东气流辐合，维持了对流层
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低层的上升运动。高低空的强上升运动打通后形成穿透性对流，对暴雨的发生

发展极为有利。 

 

图 15 本次穿透性对流形成过程概念图（a）背景场及对流触发（b）穿透性对流

形成过程（c） 穿透性形成 

Fig. 15 Conceptual diagram of the formation process of this overshooting convection 

(a) Special background  and the stage of  convection triggering (b)The process of 

formatting the overshooting  convection (c) The overshooting  convection formatted 

本文重点分析了 19 日降水加强前的穿透性对流发生的原因，尚未涉及其发

展加强后引起的对流层平流层交换的影响以及对降水的作用，这部分内容的分

析是本研究后续关注的重点。 
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