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摘要：利用再分析资料和红外云图普查西北太平洋具有“非典型”对流分布特征（对流集中6 

于逆切变一侧）的快速增强（RI）台风个例。通过与具有“典型”对流分布（对流集中于顺7 

切变一侧）的缓慢变化个例（noRI）对比分析后发现，RI 组在风切方向左侧拥有更强的地8 

表潜热通量高值中心。为进一步探讨可能机制，本文选取“非典型对流”台风“利奇马”进行9 

敏感性数值试验。诊断结果表明，风切方向左侧较高的地表潜热通量有利于建立该地区对10 

流不稳定。同时， 地表潜热通量会通过“边界层熵恢复”机制削弱“通风效应”作用。在高层11 

东风切变下，当对流从顺切变一侧移动至逆切变一侧，对流活动在高地表潜热区域可以得12 

到增强，从而激发出强的上层出流通道；而出流通道的建立（出流阻挡机制）可以抵抗环13 

境东风流，从而削弱垂直风切强度，帮助台风恢复直立发展。 14 
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 Rapid Intensification typhoon with“Atypical Convection”: The 22 
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 28 

Abstract: In this study, rapidly intensifying (RI) tropical cyclones (TCs) with ‘Atypical’ convection 29 

(upshear concentrated convection) in the Northwest Pacific were screened by using reanalysis data 30 

and infrared cloud images. A group of slow-intensifying (noRI) typhoons with ‘Typical’ convection 31 

(downshear concentrated convection) were gathered for comparison. It is found that the RI group 32 

has a stronger maximum region of surface latent heat flux on the left side of the vertical wind shear 33 

(VWS) direction. To further explore possible mechanisms, the ‘Atypical’ convection case ‘Lekima’  34 

was selected for sensitivity numerical experiments. The diagnostic results indicate that the surface 35 

latent heat flux on the left side of the VWS direction helps establish convective-instability in the 36 

region. Consequently, the effect of the "Ventilation effect" was weaken through the "Boundary layer 37 

entropy recovery" mechanism caused by the surface latent heat flux. Under easterly VWS, 38 

convection activity can be enhanced in high surface latent heat flux regions during the transition 39 

from the down-shear to the up-shear, thereby stimulating strong upper outflow channels. The 40 

establishment of outflow channels (Outflow blocking mechanism) can resist the environmental 41 

easterly flow, which weakening the strength of VWS and allowing the typhoon to develop vertically. 42 

 43 

Keywords: tropical cyclone, rapid intensification, upper vertical shear, outflow, surface latent heat-44 

flux 45 
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1 引言 47 

热带气旋（ Tropical cyclone；TC）的快速增强过程（Rapid intensification；48 

RI）被定义为 24小时内台风最大风速增加超过 30 kts（Wang and Zhou，2007）。49 

其造成的灾害性天气给我国人民生命安全和国家财产带来巨大威胁（陈联寿和50 

丁一汇，1979；端义宏等，2005；陈光华等，2005；于玉斌等，2007；费建芳51 

和陆汉城，1996；李英等，2004；余晖和吴国雄，2001），而 RI 过程中的强度52 

预报依旧是业务预报的难点问题（Krishnamurti et al., 2005; 陈彩珠，2011）。RI53 

过程不仅与热带气旋内部热动力学有关，而且与大尺度环境要素密切相关。其54 

中环境风垂直切变（VWS）是影响 TC 强度的关键因素之一（Emanuel et al., 55 

2004; Zeng et al., 2007, 2008; Wang et al., 2015; Chen et al., 2017; Corbosiero et al., 56 

2002, 2003）。VWS 影响 TC 强度变化的理论，从热力学角度，其中包括但不限57 

于：1）台风高层暖心通风作用（Frank and Ritchie, 2001）；2）中层干空气侵入58 

TC 眼墙的中、低层通风效应，从而削弱热机效率（Tang and Emanuel, 2010; Ge 59 

et al., 2013; Kanada and Wada, 2015）。从动力学角度来说，垂直风切变会使得台60 

风低层与中高层环流中心出现位移，导致台风垂直结构发生倾斜（Jones, 1995），61 

诱发台风区域产生一波非对称结构（Corbosiero and Molinari, 2003），进而导致62 

非对称（扰动）分量与对称分量（基本流）之间相互作用引发台风强度变化。63 

相对应的，对流分布也呈现出一波非对称结构，即强对流往往出现在顺切变左64 

侧。本文将这种在台风顺切变一侧的强对流活动称为“典型”对流分布特征。这65 

种对流分布可以通过诱发与风切方向相反的次级环流（Wong and Chan, 2004），66 

从而有助于 TC 恢复直立结构。 67 

Ryglicki et al.（2018 a）统计分析指出，在高层垂直风切变情形下，部分大68 

西洋快速增强台风个例在经历 RI 期间，强对流活动呈现出有别于上述“典型”69 

对流的分布特征（Ryglicki et al., 2018 a），即异常强对流活动主要发生在风切变70 

的逆切变一侧（“非典型”对流分布）。而这类“非典型”对流分布对台风RI的影响71 

机制与“典型”对流不同，其中“出流阻挡”机制是一个重要的影响途径72 

（Ryglicki et al., 2018a, 2021; Dai et al., 2021）。同时，台风逆切变高层出流的建73 

立和局地风切变的减弱都可能成为 RI 的预测指标(Shi and Chen, 2021, 2023)。值74 

得一提的是，Richardson et al.（2022）在统计对比两类快速、慢速增强型台风75 
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时发现，RI 台风拥有更强的地表潜热通量，这促进了低层潜热对流向逆切变迁76 

移，利于形成和维持逆切变（非典型）对流。具体而言，处于风切变中的台风77 

对流首先发生顺切变一侧，在有利条件（高地表潜热通量）下，对流活动可以78 

移至逆切变且强度增强。这有利于高层出流通道的建立来抵消环境风切变，同79 

时也表明台风正逐渐克服由垂直风切变造成的非对称降水和台风涡旋垂直结构80 

的倾斜。 81 

迄今为止，“非典型”对流 RI 台风研究大多局限于大西洋，西北太平洋 RI82 

台风中是否具有这种“非典型”对流分布特征？“出流阻挡”机制是否同样适83 

用于西北太平洋？对上述问题的探究有助于加深西北太平洋区域 TC强度变化的84 

认识。本文首先统计西北太平洋“非典型”对流分布的快速增强台风个例，并85 

通过与“典型对流”分布个例进行合成对比分析，发现台风下垫面地表潜热通86 

量存在显著差异。在此基础上针对典型个例进行敏感性数值模拟，探究地表潜87 

热通量对“非典型”对流演变特征的影响以及台风快速增强的物理机制。 88 

 89 

2 观测资料分析 90 

2.1 资料与方法 91 

本文利用美国联合台风警报中心（Joint Typhoon Warning Center，JTWC）92 

提供的 2006-2019 年西北太平洋台风最佳路径数据集，筛选出 24 小时内台风最93 

大风速增加大于等于 30 kts (Wang et al., 2007）的样本 153 个。进一步，为了使94 

统计中台风的风切变大小和方向相对一致，我们借鉴前人经验（Ryglicki et 95 

al.,2018b)，筛选出 29 个位于高层反气旋的南侧的台风个例，处于这种环流场配96 

置的台风往往对应着高层东风 VWS。最后，根据美国国家海洋和大气管理局97 

（National Oceanic and Atmospheric Administration; NOAA）区域和中尺度气象部98 

门（Regional and Mesoscale Meteorology Branch; RAMMB）提供的台风卫星观测99 

数据，判断台风生命史中是否存在内区对流分布不同于“典型”特征，即主要100 

分布于其相对于垂直风切变逆切变一侧的现象。最终得到 7 个具有“非典型”对101 

流分布台风 RI个例（具体参见表 1）。同时，在相似的高层东风切变背景下，本102 

文选择一组缓慢变化台风 noRI 组进行对比分析（具体参见表 2）。 103 

 104 
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表 1    西北太平洋 2006-2019 年东风切变下拥有“非典型”对流的快速增强组 RI 个例， 105 

（风切由 200hPa-850hPa 平均纬向风场计算 ) 106 

Table 1     RI cases with "Atypical" convection during 2006-2019 in Western North Pacific 107 

（zonal VWS is calculated from 200hPa-850hPa zonal wind field） 108 

 109 

表 2    西北太平洋 2006-2019 年东风切变下呈现“典型”对流的缓慢变化组 noRI 个例， 110 

(纬向风切由 200hPa-850hPa 平均纬向风场计算 ) 111 

Table 2    Same  as Table 1 but for  noRI cases  112 

 113 

在风场和地表潜热通量场的统计分析中，本文使用了欧洲中期天气预报中114 

心（European Centre for Medium-Range Weather Forecasts; ECMWF）提供的第五115 

版大气再分析数据（ECMWF Reanalysis v5, ERA5; Hersbach et al., 2020）。该数116 

据集的水平分辨率为 0.25   0.25 。“利奇马”台风数值模拟所使用的模式版本117 

为 WRF-ARW Version 3.9（Davis et al., 2008）。采用了四重嵌套网格，分辨率分118 

别设置为 27，9，3 和 1 km。模拟中主要使用了美国国家大气研究中心提供的再119 

RI 

年份 台风命名 首次 RI 时间 纬向风切 

2011 纳沙 1800UTC23SEP 6m/s 

2012 韦森特 1800UTC21JUL 8m/s 

2013 韦帕 1800UTC10OCT 6m/s 

2013 范斯高 1800UTC16OCT 9m/s 

2014 威马逊 0000UTC13JUL 10m/s 

2014 浣熊 1200UTC03JUL 7m/s 

2019 利奇马 0600UTC06AUG 10m/s 

noRI 

年份 台风命名 首次达到 49kts 时间 纬向风切 

2009 莫拉克 0000UTC04AUG 8.5m/s 

2006 格美 1200UTC07SEP 7m/s 

2012 杜苏芮 1800UTC26JUN 8m/s 

2013 潭美 1200UTC17AUG 8.5m/s 

2014 麦德姆 0000UTC18JUL 10.5m/s 

2014 海鸥 0000UTC12SEP 8m/s 

2017 纳沙 1800UTC26JUL 8m/s 
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分析数据集（National Centers for Environmental Protection/ Final Operational 120 

Global Analysis; NCEP/FNL），作为模式模拟的初始场和边界场。该数据集时间121 

间隔为 6 小时（0000, 0600, 1200, 1800 UTC），水平分辨率为 1   1 。“利奇马”122 

台风模拟的初始时间为 2019 年 8 月 6 日 0000 UTC，整个模拟时间为 2 天，包123 

含了“利奇马”台风快速增强的过程。具体模式设置以及参数化方案请参见124 

（Huang et al., 2021）。 125 

 126 

2.2 观测分析 127 

在对流活动区域，云层越高，云顶的温度越低。因此，红外亮温低值区可128 

以反映了强对流活动。图 1 给出了具有“非典型”对流及“典型”对流分布特129 

征的台风个例，方框中箭头代表 VWS 方向。在“非典型”组中（图 1 a-g），因130 

受环境东风影响，台风内区对流主要分布在东北侧（逆切变一侧），这与大西洋131 

快速增强的“非典型”对流分布的台风一致（Ryglicki et al., 2018 a）。图 1（h-n）132 

给出了 noRI组个例。一个显著的差别是：noRI组台风对流分布主要集中在西南133 

侧（顺切变一侧），与风切影响下经典台风对流分布相吻合。 134 

 135 

 136 
图 1    卫星观测的红外亮度温度表征强对流分布特征，其中第一行为非典型 RI 台风个137 

例；第二行 noRI 台风（图中箭头为 200-850hPa 垂直风切方向） 138 

Fig.1 Satellite-observed infrared brightness temperature characterizes the distribution features of 139 

strong convection. Black arrows are the shear direction（a-g: Atypical cases; h-n: Typical cases) 140 

 141 

为了解两组台风所处的背景流强度，图 2 对以台风中心 500 km 半径内环境142 

风场进行合成，对比了两类台风在强度达到 33 kts 时纬向风随高度分布。本文143 

将 200 hPa 与 500 hPa 的风速差定义为高层垂直风切变，低层（如：850 hPa）到 144 

500 hPa 的风速差异定义为低层垂直风切变。由图可见，两组台风拥有相似的纬145 
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向环境垂直风切变，RI组和 noRI组台风垂直风切变条件相似，且平均垂直风切146 

变为中等强度的高层东风垂直风切变。具体而言，在 500 hPa高度以下，低层为147 

弱的东风垂直风切变（3𝑚 𝑠−1），高层则为中等强度的东风垂直风切变（8 148 

𝑚 𝑠−1）。这与大西洋高层环境场高层东风切变情形相吻合。 149 

 150 

 151 
图 2    RI 组和 noRI 组个例台风中心 500km 半径内平均所得的环境纬向风垂直廓线（黑实152 

线：RI 组； 黑点线：noRI 组） 153 

Fig.2    The vertical profiles of center composited environment zonal wind  in RI and noRI cases 154 

 155 

图 3 给出了两组台风的地表潜热（Surface latent heat-flux, SLHF）动态合成156 

对比分析，其中“0”时刻为两组台风平均强度首次达到 49 kts时刻。可以发现，157 

在研究时段期间，两者都具有明显的一波非对称结构，即 SLHF 高值中心基本158 

上出现在顺切变左侧（Downshear-left, DSL）至逆切变左侧（Upshear-left, USL）。159 

值得注意的是，RI组在三个时次中拥有更强的 SLHF，特别是-24H时高达到 300 160 

𝑊𝑚−2，这与 noRI 组形成鲜明对比。 161 

TC 表面风和表面焓通量之间的正反馈，称为风蒸发导致的地表热通量交换162 

理论（WISHE; Emanuel, 1986）。RI 台风发生发展一般对应着更强的地表潜热通163 

量和强对流特征。在风切变作用下台风 RI 过程中，对流首先发生在顺切变一侧，164 

而后逆时钟向逆切变一侧发展，进而完成对称化过程。考虑 DSL-USL 区域具有165 

显著的差异，这里一个值得思考的问题：该区域高的 SLHF 如何影响随后的强166 
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对流活动？下面将对该问题开展探究。 167 

 168 

 169 
图 3    地表潜热通量随时间演变特征（单位𝑊𝑚−2），其中(a)(b)(c)代表 RI 组，(d)(e)(f)代表170 

noRI 组, (a)中四个象限依照合成后 200-850hPa 风切变方向（黑色箭头），划分为顺切变左171 

侧（DSL）、顺切变右侧（DSR）、逆切变左侧（USL）和逆切变右侧（USR） 172 

Fig.3     Time evolution characteristics of surface latent heat fluxes (unit: Wm-2), (a-c): RI cases; 173 

(d-e): noRI cases. Fig.3(a) is separated into Downshear-left(DSL), Donwshear-right(DSR), 174 

Upshear-left(USL) and Upshear-right(USR) according to VWS direction (black arrow)    175 

 176 

Liang（2013, 2014）使用信息流或信息传递以测量动态事件之间的因果关177 

系，可被认为是对于适当因果关系之间的一种测度。对于线性系统，给定两条178 

时间序列𝑋1和𝑋2，单位时间内从𝑋2到𝑋1信息流的最大似然估计为： 179 

𝑇2→1 =
𝐶12

𝐶11

−𝐶12𝐶1,𝑑1+𝐶11𝐶1,𝑑1

𝐶11𝐶22−𝐶12
2                  (1) 180 

其中𝐶𝑖𝑗是𝑋𝑖和𝑋𝑗之间的样本协方差，𝐶𝑖𝑗=(𝑋𝐼 − 𝑋𝐼̅)(𝑋𝐽 − 𝑋𝐽
̅̅̅)̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ 。 181 

𝐶𝑖,𝑑𝑗是𝑋𝑖和𝑋𝑗̇之间的协方差。其中𝑋𝑗̇ =
𝑋𝑗,𝑛+1−𝑋𝑗,𝑛

Δ𝑡
 , Δ𝑡为时间步长。相反方向182 

𝑇1→2的信息流量可以通过切换指标 1和 2直接写出，单位为 nats每单位时间。上183 

述公式计算的信息流速率可以为零或非零。如果𝑇2→1=0，从 2 到 1 没有因果关184 

系，即 1 的发展独立于 2；如果不等于 0，则存在因果关系（须通过显著性检185 

验）。 186 
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由于考虑到再分析资料时间、空间分辨率较粗，难以准确反映 RI 快速过程。187 

在此，本文将使用前期台风利奇马（1910）的实际个例模拟数据（Huang et al., 188 

2021)。该工作模拟出跟观测接近的快速增强过程、路径以及“非典型”对流分189 

布特征。本文将模拟的强度序列（最大风速）设为𝑋1、地表潜热通量随时间变190 

化场设为𝑋2，计算信息流分布（图 4）。如图所示，高值中心（0.6 nats/6h）位于191 

顺风切方向左侧（60-180 km 范围内），且大片区域通过了显著性检验，这意味192 

着模拟试验中利奇马强度变化与 SLHF 存在密切的因果关系，且敏感区出现在193 

台风南侧（或风切方向左侧半圆 60-180 km 范围内）。 194 

 195 
图 4    利用基于 Liang-Kleeman 信息流理论计算得到的利奇马（1910）台风，地表潜热通量196 

到台风强度的信息流（阴影）（打点区域表示达到 0.05 显著性水平） 197 

Fig.4    The information flow obtained by Liang-Kleeman information flow theory in simulated 198 

Lekima (1910). (Dotted areas indicate a significance level of 0.05.) 199 

 200 

综上所述，通过RI和 noRI两组台风合成发现，分别对应 “非典型”和“典型”201 

对流分布特征。其中 RI 组台风在顺风切左侧拥有更强的 SLHF 高值中心，而信202 

息流方法也指出这种空间分布特征。但 SLHF 的差异如何影响强对流演变尚未203 

明确，本文将针对地表潜热通量进行敏感性试验，以此揭示其空间分布是影响204 

非典型对流进而 RI 的可能途径。 205 

3 敏感性试验结果分析 206 

本文使用了 WRF-ARW 模式，模式设置以及参数化方案请参见（Huang et 207 
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al., 2021）。本文在控制试验（CTL）的基础上，设置了一组敏感性试验（noQ）。208 

具体来说，在整个模拟过程中，将 noQ试验中台风南侧区域 60-200km扇面内的209 

地表潜热通量设为 0，即关闭了地表潜热通量的影响（如图 5）。CTL 和 noQ 试210 

验比较可以反映该敏感区地表潜热通量的作用。 211 

 212 

图 5    模式积分初始时刻 noQ 试验台风中心 360 km 范围内向上水汽通量分布（1e-5 ∙213 

kg/m2s ），其中半弧形扇面内地表潜热通量设置为 0 214 

Fig.5    The distribution of upward water vapor flux in noQ experiment at the initial time of  215 

integration (unit: 1e-5 ∙ kg/m2s ), with surface latent heat flux set to 0 within the semi-circular 216 

area 217 

 218 

3.1 模拟台风强度对比 219 

图 6 给出了 CTL 和 noQ 试验模拟强度与观测对比情况。由图可见，CTL 较220 

好地模拟出实际台风的强度变化，尤其是在模拟 48 小时期间，台风中心最低气221 

压下降至 920 hPa，较初始时刻下降了 67 hPa，且最大风速增强至 115 kts，即台222 

风经历了一次快速增强过程。与此相反，noQ 试验中台风强度变化相对较慢。223 

在模拟的第 48 小时，台风中心最低气压约为 947 hPa，台风最大风速为 88 kts。224 

这反映了 noQ 试验中台风并没有经历快速增强阶段。由此可见，风切左侧的地225 

表潜热通量大小对台风强度快速增强有显著影响。 226 
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 227 
图 6    2019 年 8 月 6 日-8 日，“利奇马”台风观测和模拟台风强度（黑线：观测；红线：228 

CTL 试验；蓝线：noQ 试验）；实线表示最低海平面气压（单位：hPa）；点线表示最大风速229 

（单位：kts） 230 

Fig.6    The observed and simulated typhoon intensity of Typhoon Lekima (black line: 231 

observation; red line: CTL experiment; blue line: noQ experiment) during 6-8 August, 2019; solid 232 

lines represent the minimum sea level pressure (unit: hPa); dotted lines represent the maximum 233 

wind speed (unit: kts) 234 

 235 

为了进一步比较非对称对流分布的情况，图 7 给出了两组试验中不同高度236 

层（1.5、5 和 15km）垂直速度空间分布情况。在图 7(a)中，8 月 7 日 0000 UTC，237 

CTL 试验中强对流分布（垂直速度大于 2 ms-1）主要位于台风的南侧、东南以238 

及东北象限，内区对流集中于东北侧（逆切变侧）即呈现出“非典型”对流分239 

布特征。值得注意的是，逆切变一侧强的上升运动主要位于高层（15 km），这240 

意味着其伴随对流活动逆时针移动至逆切变一侧，并逐渐发展为强对流。与之241 

相反，在 noQ 试验（图 7b），主要对流区域依旧位于台风的西南象限（顺切变242 

一侧）且内区对流较少。 243 

 244 
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 245 
图 7    8 月 7 日 0000 UTC (a) CTL 试验(b) noQ 试验中不同高度（1.5，5 和 15 km）垂直运246 

动水平分布（单位：ms-1）；黑色圆圈距离台风中心分别为 120 和 240km 247 

Fig.7    The horizontal distribution of vertical motion (unit：𝑚𝑠−1) at different heights at 0000 248 

UTC August 7 in (a) CTL experiment and (b) noQ experiment; Black circles are located 120 and 249 

240 km away from the typhoon center, respectively 250 

 251 

为进一步刻画各象限对流差异，图（8-9）给出了两组试验距离台风中心半252 

径 180 km 范围内垂直速度的 CFADs（Contoured Frequency by Altitude Diagrams; 253 

Yuter and Houze, 1995）。图中阴影表示在距离台风中心 360 km  360 km 范围内，254 

不同垂直速度在总区域中所占比例大小随高度分布情况。这可以反映各高度层、255 

不同等级大小的垂直速度的频率分布。当阴影区域右边界向右扩张时，强对流256 

活动在所选区域中的占比越高，即强对流活动强度越强。两组试验在整层高度257 

上垂直速度主要在±1 𝑚𝑠−1 范围内。比较后可见，在CTL（图 8），8月6日 0700 258 

UTC 台风顺切变左侧（DSL）高层（12-16 km） 2𝑚𝑠−1的上升气流几率较高。259 

这就说明在台风 RI 启动前期，强对流主要出现在 DSL 附近。在 8 月 7 日260 

0000UTC，随着 RI 启动，台风逆切变一侧 CFADs 分布呈现出明显的非对称结261 

构，在逆切变的左侧（USL）出现 6 𝑚𝑠−1垂直运动几率，即该区域具有强烈的262 

上升运动。这反映了强对流活动逆时针移动特征。在 8 月 6 日 0700 UTC，noQ263 

试验中垂直速度强度和分布情况与 CTL 试验较为接近（图 9）。初期强上升气流264 

同样主要位于台风 DSL。而在 8 月 7 日 0000UTC，台风 DSL 和 USL 象限的上265 

升运动在高层（12-16 km）略有增强，但最强的上升运动仍位于 DSL，即没有266 

(a) (b)

15-km

5-km

1.5-km
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明显但逆时针移动特征。 267 

 268 

图 8    8 月 6 日 0700 UTC（第一行）及 8 月 7 日 0000UTC（第二行）CTL 试验距离台风中269 

心半径 180 km 范围内各象限垂直速度的 CFADs（单位：%）；（a，e）DSL，（b，f）USL，270 

（c，g）USR，（d，h）DSR 271 

Fig.8    Snapshots of the CFADs (unit: %) of vertical velocities within a radius of 180 km from the 272 

typhoon center in each quadrant in the CTL experiment at 0700 UTC August 06(top panels) to   273 

0000 UTC August 07 (botton panels) 274 

 275 

 276 

图 9    8 月 6 日 0700 UTC（第一行）及 8 月 7 日 00UTC（第二行）noQ 试验距离台风中心277 

半径 180 km 范围内各象限垂直速度的 CFADs（单位：%）；（a，e）DSL，（b，f）USL，278 

（c，g）USR，（d，h）DSR 279 

Fig.9    Snapshots of the CFADs (unit: %) of vertical velocities within a radius of 180 km from the 280 

typhoon center in each quadrant in the noQ experiment at 0700 UTC August 06(top panels) to   281 

0000 UTC August 07 (botton panels) 282 
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 283 

上述分析表明，CTL 呈现出明显“非典型”对流分布特征，伴随着对流活284 

动逆时针移至逆切变方向，台风经历 RI。前人工作（Elsberry and Jeffries, 1996; 285 

Ryglicki et al., 2019）指出，台风高层出流通道的建立和增强有利于阻挡高层环286 

境气流，从而减弱台风附近的局地垂直风切变，使其强度增强。这种台风高层287 

出流阻挡环境气流的机制称为“出流阻挡”机制。为揭示上述机制在两组试验288 

中的差异，图 10 对比了两者高层散度风场演变特征。 289 

 290 

图 10    8 月 6 日 1200 UTC - 8 月 7 日 0000 UTC，17 km 高度台风出流散度风随时间演变291 

CTL 试验（第一行；单位：𝑚𝑠−1）和 noQ 试验（第二行），黑色圆圈代表距离台风中心半292 

径 180、360km（风矢量及色标单位：𝑚𝑠−1；风速越大，风矢量越接近红色） 293 

Fig.10    Time evolution of divergence wind (unit: 𝑚𝑠−1) in typhoon outflow at 17 km altitude in 294 

the CTL (top panels) and noQ experiment (bottom panels) during 1200 UTC August 6 to 0000 295 

UTC August 7; Black circles represent a radius of 90 and 180 km away from the typhoon center, 296 

respectively 297 

 298 

在快速增强初期（8 月 6 日 1200UTC），CTL 试验中的 17 km 处的散度风场299 

中心主要位于台风西南象限（USL），这与该时刻强对流集中在顺切变一侧的现300 

象相对应。随后，高层散度风中心向台风中心靠近，并逐渐从顺切变一侧逆时301 

针向内旋转至逆切变一侧。在 8 月 7 日 0000 UTC 时，散度风大值区主要位于台302 

风逆切变一侧，此时高层散度风为强西风，与高层环境场东风相反，从而削弱303 
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风切变。noQ 试验中，高层散度风中心没有随时间向逆切变一侧移动，且散度304 

风强度维持在较弱水平。这说明在 noQ 试验中，高层出流阻挡机制对环境垂直305 

风切的抵消效果有限。 306 

图 11 给出了两组试验中不同高度以 540 km 为半径区域平均的环境风场随307 

时间的演变特征，这可以反映风切变随时间演变情况。在台风发展前期（8 月 6308 

日 0700 UTC），两组试验中平均环境风场基本相同，在 8 km 以下高度环境风场309 

为西南风；8 km 以上高度环境风场主要为东北风。随着时间推移，两组试验的310 

垂直风切变均开始减小，但 CTL 试验的垂直风切变要明显小于 noQ 试验。在 8311 

月 7 日 0600 UTC，CTL 试验中垂直风切变减小至 3 𝑚𝑠−1 ，而 noQ 试验中垂直312 

风切变减弱相对比较缓慢，大约是 6 𝑚𝑠−1。在增强过程期间，CTL 高层东风随313 

时间减少的幅度要明显大于 noQ，这与前者高层存在较强的散度风有关。综上314 

所述，CTL 试验 RI 期间 “非典型”对流分布有利于台风高层出流阻挡机制。相应315 

地，出流阻挡机制有效减弱风切变强度，台风垂直结构倾斜度减小，台风快速316 

直立发展（图略）。 317 

 318 

图 11    8 月 6 日 0700UTC 至 8 月 7 日 1300UTC (a) CTL 试验，(b) noQ 试验中以台风为中心319 

半径 540 km 范围的区域平均环境场垂直结构（单位：m s -1）以及(c)两组试验整层垂直风320 

切（16 - 2 km；单位：m s -1）随时间演变（直线：CTL 试验；虚线：noR 试验） 321 

Fig.11    The vertical structure of the area-averaged environmental field within a 540 km range 322 
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centered on the typhoon (unit: m s -1), and (c) the temporal evolution of the vertical wind shear 323 

(16-2 km; unit: m s -1) in both experiments from 0700 UTC August 06 to 1300 UTC August 07 324 

 325 

4 物理机制 326 

4.1“边界层熵恢复”机制 327 

CTL 和 noQ 试验清楚地表明非对称对流分布存在显著差异，其中 CTL 中台328 

风 RI 期间存在非典型对流演变特征。而 noQ 试验中表现为典型对流分布且没有329 

RI。在此，我们需要探讨特定区域的地表潜热如何影响非对称对流活动？在风330 

切变情况下，存在两种通风效应（低层和中层）影响途径。对应低层通风效应，331 

与降水相伴随的下沉气流会携带低熵空气进入台风边界层，降低边界层内的熵332 

通量，并随着台风边界层入流入侵台风眼墙，从而抑制台风内区对流发展333 

（Tang and Emaunel, 2010; Riemer et al., 2013; Chen et al., 2021）。参照 Riemer et 334 

al.（2010），本文将对低层通风效应进行对比分析，具体定义为：  335 

                                                𝐷𝐹𝑋 = 𝑤− ∙ 𝜃𝑒
′                                           (2) 336 

其中𝑤−表征的是垂直运动负值区，即下沉运动，e表示的是扰动相当位温, 337 

𝐷𝐹𝑋由二者相乘得到，正的𝐷𝐹𝑋表示下沉运动所导致的熵通量的减少。。图 12338 

给出了两组试验中边界层内𝐷𝐹𝑋的水平分布情况。由图可见，在 CTL 中，6 日339 

2000UTC 时的𝐷𝐹𝑋正值区呈带状分布，且位于切变方向左侧（图 12a）；至 6 日340 

2200UTC 时，在 USL 一侧出现一个面积较大的𝐷𝐹𝑋高值中心。随着时间推移，341 

这个高值中心逆时针运动至 USR。类似的，noQ 试验中的𝐷𝐹𝑋也具有相同的非342 

对称分布，而内区强度上 CTL 则显得更为明显。一般来说，正𝐷𝐹𝑋意味着会将343 

更多的低熵空气向下带入台风边界层，并随着边界层入流进入台风内区。这将344 

会对台风强度造成负面影响，不利于台风强度的增强。以上结果似乎存在一定345 

的矛盾之处，下文将回答这个疑问。 346 
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347 

图 12    8 月 6 日 2000、2200UTC 以及 8 月 7 日 0000UTC，CTL 试验（第一行）noQ 试验348 

（第二行）0.5-1.5km 的高度平均的 DFX 水平分布（单位：K m𝑠−1）;黑色箭头表示风切变349 

方向 350 

Fig.12    Snapshots of the horizontal distribution of the height-averaged DFX (unit: K m𝑠−1) 351 

between 0.5-1.5 km in CTL (top panels) and noQ (botton panels) from 2000 UTC August 6 to 352 

0000 UTC August 7; Black arrows indicate the direction of the wind shear 353 

 354 

台风内区相当位温（𝜃𝑒）在对流层低层的增加（Dolling and Barnes, 2012; 355 

Miyamoto and Nolan, 2018; Miyamoto and Takemi, 2013）对TC增强或RI很重要。356 

因此，本文计算两组试验中关键区相当位温随高度变化廓线（图 13）。初始时357 

刻（图 13 a），两组具有相似的𝜃𝑒垂直廓线；随着时间推移，至 8 月 6 日358 

1900UTC 时，两组试验在近地面层出现了明显差异，在 CTL 保留地表潜热通量359 

时，低层𝜃𝑒逐渐增加，比 noQ 高了 8.5 K。而在中层 4-6 km 附近 CTL 试验中的360 

𝜃𝑒有小幅度降低，noQ 试验则小幅度升高。相应的，CTL 试验中中低层𝜃𝑒随高361 

度变化为负值（
𝜕𝜃𝑒

̅̅ ̅

𝜕𝑧
< 0），这意味着该地区存在显著的对流性不稳定，利于对流362 

的发生发展。相反的，noQ 试验的𝜃𝑒廓线更倾向于对流性稳定，即对流发展易363 

受抑制。这一结果与陈联寿等（2004）对台风加强和维持的研究相呼应。 364 
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 365 
图 13    8 月 6 日 0700、1300、1900UTC，CTL 与 noQ 试验 DSL 和 USL 半径 180km 区域平366 

均等效位温(𝜃𝑒)的垂直分布（单位：K） 367 

Fig.13    The profile of area-averaged equivalent potential temperature ((𝜃𝑒; unit: K) within a 368 

radius of 180 km for DSL and USL in both experiments from 0700 UTC August 6 to 1900 UTC 369 

August 6  370 

 371 

图 14 给出了低层高度平均𝜃𝑒水平分布。在 RI 初始阶段（图 14a），两者𝜃𝑒372 

与水平分布相类似，即在 DSL 一侧 120-240 km 处拥有一个低值中心。这是由此373 

处降水相对应的下沉气流所导致的。随着台风发展，至 8 月 6 日 1900UTC 时，374 

随着风速的增强，CTL 中的低层𝜃𝑒整体都得到了加强，风切左侧的相当位温低375 

值区面积缩小，且台风中心附近的𝜃𝑒高值区也进一步升温。与其相反，在 noQ376 

中，风切左侧的𝜃𝑒低值中心没有随着台风的发展而得到恢复，TC 中心𝜃𝑒高值区377 

的强度也远不及 CTL。从差值图（图 14 g-i）可见，最大的𝜃𝑒差异位置与敏感性378 

试验关键区吻合。不难推测，在风切变情形下，随着对流从 DSL向 USL一侧移379 

动，当地面具有较大潜热通量时，其对应的相当位温会得到逐步恢复。前人研380 

究均指出（Powell, 1990; Tang and Emanuel, 2012; Molinari et al., 2013; Zhang et al., 381 

2017; Zhang and Rogers, 2019; Nguyen et al., 2019），地表热通量可以补偿因为低382 

层通风效应导致的边界层熵降低，使得边界层熵恢复，抵消低层通风效应对台383 

风强度发展带来的负面影响。在 CTL 中，台风垂直风切左侧的地表潜热通量可384 

以通过抵消边界层因为下沉气流而带来的低熵空气，从而有利于边界层低熵空385 

气恢复到较高的水平。在 noQ试验中，台风南侧 60-200km内的地表潜热通量被386 

人为关闭。从对流区域的下沉运动携带的低熵空气无法通过下垫面获得补偿，387 

导致其风切左侧区域𝜃𝑒低值中心持续维持，这抑制对流产生（图 8）。总之，较388 
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高的地表热通量有利于台风内区边界层内温度的升高和相对湿度的增加。这说389 

明地表潜热通量的大小和边界层熵通量的恢复速率在台风强度增强中起到了关390 

键性作用（Wadler et al.，2021）。 391 

 392 

 393 

图 14    8 月 6 日 0700、1300、1900UTC ，CTL 试验（第一行）；noQ 试验（第二行）在394 

0.5-1.5km 高度平均的相当位温水平分布（单位：K）以及两组试验相当位温差异（第三395 

行），箭头表征垂直风切方向 396 

Fig.14    Snapshots of the horizontal distribution of height-averaged equivalent potential 397 

temperature (unit: K) between 0.5-1.5 km in CTL experiment (top panels) and noQ experiment 398 

(middle panels), and the differences in between (botton panels) from 0700 UTC August 6 to 1900 399 

UTC August 6; Arrows characterize the direction of vertical wind shear 400 

 401 

5 结论与讨论 402 

本文普查了 2006-2019年间高层垂直东风切变影响下，西北太平洋具有非典403 

型对流特征的快速增强台风，其强对流由顺切变一侧往逆切变一侧移动。与在404 

相同环境风切变却没有经历快速增强的台风 noRI 比较可知，前者在顺风切方向405 

左侧区域具有更强的地表潜热通量高值中心。为探讨地表潜热通量对非典型对406 
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流台风发展的影响，本文选取了台风利奇马（2019）作为典型个例，进行针对407 

地表潜热通量的敏感性试验。当将顺切变左侧（60-200 km 范围内）地表潜热通408 

量人为设置为 0 时，台风没有经历快速增强过程。主要结论如下： 409 

（1）在高层垂直风切变的影响下，西北太平洋快速增强台风也具有“非典410 

型”对流分布特征，即对流在台风相对于垂直风切变的顺切变一侧产生，逆时针411 

移至逆切变一侧。一旦强对流强迫高层出流散度风，这种“出流阻挡” 影响机412 

制可以抵抗高层环境东风，使局地切变强度减弱。 413 

（2）与“出流阻挡”机制关系密切的强对流活动受地表潜热通量调制。地414 

表潜热通量会通过“边界层熵恢复”机制削弱“通风效应”作用。在东风切变415 

下，当对流从顺切变一侧移动至逆切变一侧，对流活动经过高地表潜热区域可416 

以得到增强，从而激发出强的上层出流通道。 417 

总之，本文利用有限的观测样本及超强台风利奇马（2019）的敏感性试验，418 

揭示了地表潜热通量在非典型对流台风 RI 期间的重要性。在实际中，地表通量419 

不仅取决于下垫面热力状况（如海温、边界层水汽条件），而且还取决于风速大420 

小（如：台风风廓线）。例如，不同的初始尺度（最大风速半径）的台风可能会421 

导致地表潜热通量空间分布的差异，这些都可能会为影响地表潜热分布进而影422 

响“非典型”对流。鉴于这类台风出现在副高南侧，因此西南季风环流对其影423 

响值得关注。不难推测，西南季风水汽输送可以显著影响台风南侧对流活动；424 

另外，西南季风与台风环流的叠加，可以改变台风尺度、风速的非对称性，这425 

些均可以导致地表通量的非对称性。 426 

此外，关于 noRI 过程是否会出现非典型对流？ 这值得进一步探索。 如果427 

“非典型”对流通过“出流层阻挡机制”，呈现出强烈“非典型”对流，一般预428 

示着 RI 过程。从这个层面来看，台风的 noRI 过程一般不具有明显的非典型对429 

流。在实际中，台风增强本质上是一个对称化过程，即内核对流（如眼墙附近）430 

总会从 donwshear 往 upshear 一侧逆时钟移动。因此，这涉及非典型对流（本工431 

作侧重于前期外雨带）与上述内核对流活动的演变区别。本文仅仅是围绕特定432 

高层东风切变下 RI 个例中非典型对流与地表热通量的关系，仅仅是抛砖引玉。433 

因此，如果要系统探讨不同环境背景气流下 RI 情况，这需要更系统进行分类对434 

比，如：风切廓线、台风移速、移向、近地面平均风等等。这些复杂问题都尚435 
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待进一步探究。 436 

 437 
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