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摘　要　　利用改进的三维完全弹性强对流云模式，模拟了１９９８年７月２１日晨发生在武

汉附近的特大暴雨个例，结果显示，该模式模拟得到的降雨量与实测接近，计算得到的雷

达回波强度最大值也与实际观测相一致，说明该模式对实际对流性强降水具有较好的模拟

能力。在此基础上，通过冷云和暖云两种不同情况的比较分析，研究了云微物理过程在强

降水形成过程中的作用。模拟结果表明，详细云物理过程的考虑对深入理解武汉这次强降

水的形成过程是有意义的。该个例雨水的形成主要是暖雨过程，冰相微物理过程对该对流

性强降水过程的发展和演变有重要的促进作用。在形成雨水的冷相过程中，霰的融化及其

在０℃层下碰并云水形成雨水的过程是主要的。模式云在０℃层附近存在明显的雷达回波

亮带，亮带中间含有强回波核和及地下挂回波。分析表明，这种强回波核和下挂回波的产

生主要是由于冰相粒子在０℃层融化形成的，融化的冰相粒子与云滴碰并又加速雨水的产

生。在这些融化的冰相粒子中，贡献最大的是霰粒。文中还分析了该强降水暴雨云维持长

时间强降水的云物理机制。在低层大气温暖高湿和环境风切变有利条件下，倾斜上升气流

和下沉气流之间的准稳态结构可能是暴雨强降水得以长时间维持的重要原因。
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１　引言

１９９８年夏季发生在长江中下游地区频繁的强降水给当地工农业生产和人民生命财

产造成了极大的损失，这是该地区１９５４年以来发生的最大的洪涝灾害损失。例如，仅

１９９８年７月２０～２２日连续两天的特大暴雨就使湖北省经济损失达７３亿元之巨
［１］。洪

涝灾害过后，针对这场强降水系统发生的原因、过程和机理先后进行了许多研究［２～９］，

表明这次暴雨强降水是对流性的，是多种尺度天气系统综合作用的结果。这些研究大

多从气候、大气环流、天气学、中小尺度动力学和中尺度数值模拟等方面进行的，而

对这种暴雨云产生强降水的详细云物理过程的研究还很少。现有的中尺度暴雨预报模

式大多考虑比较简单的云和降水物理过程，也使得其很难深入了解这场局地特大暴雨

产生的内在物理过程。

１９９８年７月２１日凌晨在武汉地区突然发生１ｈ内局地降雨量高达１０７．６ｍｍ，并

持续３天、雨量高达４５８ｍｍ的大暴雨和特大暴雨过程
［６］未能预报出来。赵思雄等［４］在



后来的分析研究中指出，在 “二度梅”期间，造成武汉这次强暴雨灾害的原因可能是

尺度较小的β中尺度强对流性天气系统在局地短时间内引发的。最近，贝耐芳
［７］和程麟

生等［８］分别用ＡＲＰＳ和ＭＭ５中尺度模式对这次强降水过程进行了数值模拟，研究了中

尺度系统的发生、发展过程及其结构。贝耐芳［７］还讨论了水汽辐合、辐散对系统发生、

发展，以及局地地形对暴雨落区的影响。贝耐芳和赵思雄［１０］的分析表明，除了有利的

大尺度背景场 （风的水平切变、对流不稳定和水汽条件等）外，β中尺度天气系统的发

生发展是造成１９９８年７月２０～２２日期间强降水的直接原因，而且这种系统的发生发展

具有很强的局地性和突发性。张小玲等［１１］的分析也指出，１９９８年７月２１日发生在武

汉地区的这场突发性特大暴雨是β中尺度天气系统强烈发展引起的。在暴雨发生前，

该系统在武汉地区停滞少动数小时，积聚了大量的可降水量，引发了这场突发性特大

暴雨。他们进一步给出了这场突发性特大暴雨的β中尺度对流系统发生的一个概念模

型。张小玲等［１１］和郑新江等［１２］分析了武汉地区 “９８．７”连续性暴雨的ＧＭＳ５卫星水

汽图像结构。陶诗言等［１３］还利用热带测雨卫星 （ＴＲＭＭ）资料分析了１９９８年７月２１

日０５：４０（北京时，下同）武汉及其附近地区梅雨锋中的降水系统结构，指出该强降

水系统是由一系列自西向东移动的γ中尺度和β中尺度对流性降水塔组成的，这些对

流塔发展很深厚，水平尺度可达几十公里。王孝波等［１４］对这个武汉强降水云个例和陕

西旬邑地区强降水云的形成特征作了初步的对比分析。雷恒池等［１５］利用云微物理过程，

采用单参数粒子谱方案的三维强对流云模式，对这次过程的积云动力学特征以及近地

层散度场、水汽通量等对积云降水发展、维持的贡献进行了研究，指出特殊的大气温、

湿层结配置是这次强降水对流云发生的主要原因和强降水积云长时间维持的能量来源。

然而，对武汉这次强降水发生发展的云物理过程仍需要进行深入的分析研究。

为此，本文利用最近发展的云和降水微物理过程采用双参数粒子浓度谱方案的三

维完全弹性强对流云模式，对１９９８年７月２１日晨发生在武汉附近的特大暴雨个例进行

模拟，以期从云微物理学角度研究这次特大暴雨形成的云物理过程及其对暴雨形成的

影响，并分析研究积层混合云中雷达亮带形成的过程和原因以及该强降水长时间维持

的云物理机制。

２　三维强对流云物理数值模式

本文所用模式为中国科学院大气物理研究所建立并发展的三维强对流云模式 （简

称为ＩＡＰＣＳＭ３Ｄ）。该模式的动力学框架是一个非静力可压缩的完全弹性方程组，采

用双参数 （即比含量犙和比浓度犖）粒子谱微物理方案，详细考虑了水汽、云水、雨

水、冰晶、雪花、霰、冻滴和冰雹等８种水物质的微物理过程，并可根据需要通过开

关参量的设置取舍后５种水成物及其微物理过程。该模式能较详细地描述云中各种粒

子的形成、演变过程。有关该模式的详细介绍可参考文献 ［１６～１８］。本文运用云物理

学方法，对该模式的过冷云滴数浓度和冰晶初始化过程进行了改进，使其更为合理。

此外，冰晶的聚并系数犲ｉｉ则采用较新的研究成果。

２１　模式方程组

云的动力学模式主要采用非静力可压缩的完全弹性方程组作为基本动力学框架，

６８３ 　　 大　　气　　科　　学 ２８卷　



并采用交错网格、时间分裂和质心跟踪等技术求解方程组。初始条件、边界条件和数

值计算技术详见文献 ［１６］。

模式控制方程如下：
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＋犮狆珋θ狏
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ｄψ
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其中，ψ＝［犙ｘ，犖ｙ］，犙和犖 为比含量和比浓度，下标ｘ＝［ｖ，ｃ，ｒ，ｉ，ｓ，ｇ，ｆ，ｈ］，ｙ＝［ｒ，

ｉ，ｓ，ｇ，ｆ，ｈ］，分别代表微物理过程中所考虑的８种水物质，即水汽（ｖ）、云水（ｃ）、雨水

（ｒ）、冰晶（ｉ）、雪花（ｓ）、霰（ｇ）、冻滴（ｆ）和冰雹（ｈ）。犙ｔ为总比含量 （犙ｔ＝犙ｃ＋犙ｒ＋

犙ｉ＋犙ｓ＋犙ｇ＋犙ｆ＋犙ｈ），ρ为空气密度。不考虑水汽和云水的沉降作用。犇和犛分别代

表次网格尺度混合项及微物理过程源汇项。从可压缩流体质量连续方程

ｄρ
ｄ狋
＋ρ

Δ

·犞＝０，

可以推导出无量纲气压Π的扰动量π预报方程：
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式中

犮２＝
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犮狏
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犮狆
犮狏
犚犱πθ狏，珋犮２＝
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犮为云中大气声速，珋犮为环境大气声速。其他各项符号的物理意义如文献 ［１６～１８］中

所述。

２２　云微物理过程参数化

在模式中采用双参数 （比含量犙和比浓度犖）粒子浓度谱微物理方案，考虑到本

模式的多种用途，详细考虑了水汽、云水、雨水、冰晶、雪花、霰、冻滴和冰雹等８

种水物质的微物理过程。微物理过程引自文献 ［１７，１８］。

２３　过冷云滴的数浓度诊断方案和冰晶初始化过程的调整

在该对流云模式中，原来不管云水含量多少，云滴浓度犖ｃ均取为常数 （一般犖ｃ

＝３×１０８ｍ－３），然而，当云体发展到高空云水较少时，云滴仍保持这样大的数浓度显

然是不合理的。本文对此作了如下改进。

因云滴较小，在模式中云滴的平均直径犇ｃ取为１５．６３μｍ，相应质量犕ｃ为１０
－９
ｇ，

则新的云滴浓度为犖ｃ′＝犙ｃ／犕ｃ，并且，当犖′ｃ＞犖ｃ时，取犖ｃ′＝犖ｃ。

当然，更为合理的方法应该是为云滴浓度犖ｃ建立相应的预报方程。

当温度低于０℃时，云中初始冰晶的产生一般考虑四个主要过程：（１）过冷水滴因

浸没冻结核活化而冻结；（２）过冷水滴因与接触冻结核碰并而冻结；（３）水汽在凝华核
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或凝结—冻结核上的非均相核化；（４）当温度降到－４０℃以下时过冷水滴的均相核化。

根据Ｏｖｔｃｈｉｎｎｉｋｏｖ等
［１９］的理论研究，过程 （１）的作用很小，可以不考虑。过程 （２）

已在文献 ［１７，１８］中考虑了，这里不再重复。对过程 （３），由于原模式中采用

Ｆｌｅｔｃｈｅｒ
［２０］的活化冰核浓度公式，使得由此计算出的高空云中活化冰晶数浓度过高 （达

１０８～１０
９ｍ－３），而且范围过大，这与许多观测事实

［２１］不符。为此，本文参考Ｆｅｒｒｉ

ｅｒ
［２２］的方法，按不同的温度范围使用Ｆｌｅｔｃｈｅｒ

［２０］、Ｈｕｆｆｍａｎ等
［２３］和Ｍｅｙｅｒｓ等

［２４］计算

活化冰核浓度犖ｉｎ的公式。

当温度２６８．１５Ｋ＜犜＜２７３．１５Ｋ时，

犖ｉｎ＝犖ｉｎ０ｅｘｐ（犫Δ犜）
犛ｉ－１
犛ｉ０－（ ）１

β

，

这里，犖ｉｎ０＝６．５３ｍ－３和犫＝０．３４２℃－１，取自游来光和石安英［２５］１９６３年春季在北京

的观测结果。Δ犜＝２７３．１５－犜，犜为云中温度 （单位：Ｋ），犛ｉ是水汽对冰面的过饱和

度，犛ｉ０是水汽对水面过饱和条件下的犛ｉ。β为常数 （β＝４．５）。

当温度２４８．１５Ｋ＜犜＜２６８．１５Ｋ时，

犖ｉｎ＝犖ｉｎ０ｅｘｐ［犪＋犫（犛ｉ－１）］，

这里，犖ｉｎ０＝１０３ｍ－３，犪＝－０．６３９，犫＝１２．９６，犛ｉ是对冰面的过饱和度。

在对水面接近过饱和的条件下，Ｍｅｙｅｒｓ等
［２４］的参数化公式，在较暖的温度区（犜＞

２６３．１５Ｋ），可给出较高的活化冰核浓度，而 ＦｌｅｔｃｈｅｒＨｕｆｆｍａｎＶａｌｉ的参数化公

式［２０，２３，２４］，在较低的温度区 （犜＜２５３．１５Ｋ）则产生出较高的活化冰核浓度。

在云内过冷水滴的均相核化冻结过程中，假定当温度降到－４０℃时过冷水滴全部

自然冻结。

２４　冰晶聚并系数

冰晶之间的聚并系数（犲ｉｉ）是雪花聚并长大过程的主要因子之一。这里采用范蓓芬

等［２６］根据美国ＰｒｅＳＴＯＲＭ计划观测资料分析得到的聚并系数依温度的经验公式：

犲ｉｉ＝１０
０．０６３３犜狊＋０．２３５，　　当２６０．１５Ｋ＜犜＜２７３．１５Ｋ．

在温度更低的大气层，仍然按照Ｃｏｔｔｏｎ等
［２７］的方法采用如下公式：

犲ｉｉ＝ｍｉｎ（１００．０３５犜狊－０．７，０．２），　　当犜＜２６０．１５Ｋ．

这里犜ｓ＝犜－２７３．１５，犜为冰晶表面温度。范蓓芬等
［２６］利用ＲＡＭＳ模式对不同的聚并

系数对冰相微物理过程的效应作了敏感性数值试验，结果表明，根据上述公式模拟得

到的对流云系统的微物理结构更合理。

２５　模式初始化和对流启动方式

本文用单点探空构造水平均匀的模式初始场。方法是根据地面和高空各层的气压、

温度、露点和风向、风速经插值并诊断出各模式层上的空气密度、无量纲气压、位温、

比湿、风速分量等模式所用的初始值。本文模拟域水平尺度长宽均取３６格点，垂直取

３８格点，水平和垂直格距分别为１０００ｍ和５００ｍ。用犻、犼、犽分别表示向东、向北和

向上的犡、犢、犣轴上格点序列。整个模式域随云体的质心水平移动。模式计算的时间

步长取１０ｓ，而对于计算含声波项的时间步长则用２ｓ。整个模拟时间为１２０ｍｉｎ。

对流云激发因素很多，目前尚无满意的模式初始扰动模型，因此本文仍采用湿热泡

扰动方式激发初始对流云，即在模拟域低层加一水平半径为１６ｋｍ和３℃位温扰动场和
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水汽场，通过垂直运动方程的浮力项来建立初始对流。湿热泡内位温偏差由下式确定：

Δθ＝
Δθｃｃｏｓ

２π
２β
　　当β

２
≤１，

０　　　　　 　 其余点
烅
烄

烆 ．

水汽混合比由下式给出：

犙ｖ＝犙ｖ０＋（犙ｖｓ－犙ｖ０）ｃｏｓ２
π
２β
，

β＝
犡－犡ｃ
犡（ ）
ｒ

２

＋
犢－犢ｃ
犢（ ）
ｒ

２

＋
犣－犣ｃ
犣（ ）
ｒ

［ ］
２

１
２

，

其中，（犡ｃ，犢ｃ，犣ｃ）是扰动场中心坐标，（犡ｒ，犢ｒ，犣ｒ）分别是扰动区在三个坐标方向的半

径，Δθｃ＝Δθ（犡ｃ，犢ｃ，犣ｃ）是中心最大扰动位温值，取为３℃。犙ｖｓ、犙ｖ０分别为饱和混合

比和初始水汽混合比。由于本文个例大气层结低层很潮湿，模式仅给出位温初始扰动

即可启动对流。

３　强降水的模拟

３１　强降水个例的概况

１９９８年７月２０日到２２日长江流域一直维持着一条切变线，在这条切变线上有低

压发展并维持稳定，长江流域处于西南低空急流的西北侧，武汉则处于西南低空急流

的最大风速处，低空急流带稳定维持，水汽源源不断的输送到暴雨区［１］。因此，在７

月２０日２０时至２２日２０时，湖北省发生了一次持续性特大暴雨过程。过程总雨量分布

很不均匀，局地雨量极大，维持时间较长。这次降雨主要集中在该省东南部，暴雨中

心位于黄石市和武汉市，最大累积分别达到４９９ｍｍ和４５７ｍｍ，而其他地区雨量不

大［９］。两天来持续性特大暴雨造成武汉市和黄石市等地外洪内涝，湖北省遭受了巨大

的经济损失。贝耐芳［７］分析表明，强降水系统发生主要在低层辐合和高层辐散的区域

内，水汽通量辐合值很大。

本文主要对７月２１日早晨发生在武汉市的特大暴雨过程进行较详细的三维强降水

云物理数值模拟研究，所用探空为武汉市汉口探空站７月２１日早晨０８：００探空，并参

考０５：００地面状况作适当调整 （图１）。由图１可见，在近地层风随高度顺转并增强，

表明汉口上空近地层为暖平流控制。从８５０ｈＰａ的ＮＥ风１０ｍｓ－１到７００ｈＰａ逆转为

ＮＷ风１４ｍｓ－１，表明汉口上空有冷空气活动。０℃层约在５．７ｋｍ 高度，９２９～

５００ｈＰａ的中低层大气层结很潮湿，相对湿度在９０％以上。从９１８ｈＰａ到２７６ｈＰａ的气

层有弱对流不稳定。Ｓｈｏｗａｌｔｅｒ指数 （ＳＩ）为－１．２，犓指数为４０．１，总指数ＴＩ（ｔｏｔａｌ

ｉｎｄｅｘ）为４１．８，抬升指数 （ＬＩ）为－２．１。对流有效位能 （ＣＡＰＥ）为５８４．５Ｊｋｇ－１，

对流抑制有效位能 （ＣＩＮ）仅为－２．９Ｊｋｇ－１。根据探空曲线可以得到θｓｅ随高度变化的

廓线 （图略）可见，地面θｓｅ为３５８．９Ｋ，５００ｈＰａ达到极小值为３４７．９Ｋ，Δθｓｅ达到－

１１Ｋ。这些指数和参数均表明当地有大片强烈暴雨云发生。根据实际观测
［６，２８］，当天早

晨强降水大约从５：３０开始，持续了２～３ｈ，造成武汉地区当日第一次雨峰。此次强降水

过程中，武汉市汉口气象站实测０６：００～０７：００正点１小时雨量为８８．４ｍｍ
［１］，滑动
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图１　１９９８年７月２１日０８：００时武汉的温度廓线和风廓线

（ａ）温度犜 （实线）、露点犜ｄ （圆虚线）和调整后的露点犜ｄｍ （叉虚线）廓线；

（ｂ）风廓线狌 （实线）、狏 （叉虚线）分量

１小时雨量最大值为１０７．６ｍｍ，１０ｍｉｎ雨量最大值为２２ｍｍ
［９］。

３２　模式暴雨云的宏观结构

图２给出模拟暴雨云总含水量ρ犙ｔ分别在犡轴和犢 轴方向上通过总含水量中心

（犡＝１８，犢＝１８）的垂直剖面。图３是５ｋｍ高度上模拟暴雨云各时刻的ρ犙ｔ水平分布。

表１列出冷云和暖云 （即在模式中关闭冰相过程）算例的一些主要参量。

从模拟结果来看，云水（犙ｃ）在１ｍｉｎ时开始在３．５ｋｍ高度上出现，雨水（犙ｒ）在

９ｍｉｎ时开始出现，高度为４．５ｋｍ。１０～１２ｍｉｎ时霰 （犙ｇ）、雪花 （犙ｓ）和冻滴 （犙ｆ）

相继出现，高度为６．５～７．５ｋｍ。从微物理过程上看，雨水最初通过云水的自动转换过

程产生，霰、雪花和冻滴则由云雨水冻结和在冰核上凝华产生。１４ｍｉｎ时冰晶 （犙ｉ）

开始出现在８ｋｍ高度上。１３ｍｉｎ时雨水在模式域中部开始及地，产生降水。

由表１可看到，模式冷云中云水含水量峰值最先出现，接着是雨水、霰、雪花和

表１　模式冷云和暖云的主要参量

参量 冷云 暖云 参量 冷云 暖云

云水含量犙ｃ峰值／ｇｍ－３ ２．４２ ２．４２ 上升速度犠ｕ峰值／ｍｓ－１ ５．７／７．１ ５．７／６．８

犙ｃ峰值出现的时间／ｍｉｎ ９ ９ 犠ｕ峰值出现的时间／ｍｉｎ １１／６４ １１／６４

雨水含量犙ｒ峰值／ｇｍ－３ ６．３０／６．９０ ６．１０／６．５０ 下沉速度犠ｄ峰值／ｍｓ－１ －２．２／－２．８－２．２／－２．８

犙ｒ峰值出现的时间／ｍｉｎ ３０／７３ ２８／７２ 犠ｄ峰值出现的时间／ｍｉｎ ２０／９４ ２２／９４

冰晶含量犙ｉ峰值／ｇｍ－３ ０．０５ － 瞬时雨强Ｉ峰值／ｍｍｈ－１ １２４／１４４ １２０／１３４

犙ｉ峰值出现的时间／ｍｉｎ ５６ － 犐峰值出现的时间／ｍｉｎ ３２／７６ ３１／８０

雪含量犙ｓ峰值／ｇｍ－３ ０．１０ － 降水开始时间／ｍｉｎ １３ １３

犙ｓ峰值出现的时间／ｍｉｎ ５４ － 最大云顶高／ｋｍ １１ ８．５

霰含量犙ｇ峰值／ｇｍ－３ １．４３／１．４２ － １２０ｍｉｎ总降水量／ｋｔ ３３１９６ ３０４３４

犙ｇ峰值出现的时间／ｍｉｎ ３４／６２ － 固态降水所占的比例／％ ＜０．１ ０

冻滴含量犙ｆ峰值／ｇｍ－３ ０．２６／０．４２ －

犙ｆ峰值出现的时间／ｍｉｎ １５／８７ －

注：斜杠左、右的数字分别表示该参量有第一和第二峰值及对应的出现时间。
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图２　模拟暴雨云总含水量中心垂直剖面结构随时间的演变

（ａ）２０ｍｉｎ，犡犣剖面，狌狑合成风矢量；（ｂ）２０ｍｉｎ，犢犣剖面，狏狑合成风矢量；

（ｃ）５０ｍｉｎ，犡犣剖面，狌狑合成风矢量；（ｄ）５０ｍｉｎ，犢犣剖面，狏狑合成风矢量；

（ｅ）１００ｍｉｎ，犡犣剖面，狌狑合成风矢量；（ｆ）１００ｍｉｎ，犢犣剖面，狏狑合成风矢量

冻滴，冰晶含水量峰值出现较晚且值较小。云中最大总含水量（犙ｔ）约为１０ｇｍ－３，雨

水含量为６．９ｇｍ
－３，并且都出现在云体下部，这一点与一般的暴雨云结构类似。作为

对比，在仅考虑暖云过程的情况下，雨水含水量峰值比冷云小０．４ｇｍ－３，云中最大总

含水量仅为７．８ｇｍ
－３，可见，冷云微物理过程对雨水含水量峰值无太大影响，但对总

含水量却有明显影响，使得总含水量较大增加。

从模拟暴雨云 （冷云）总含水量垂直剖面随时间的演变上看，２０ｍｉｎ时总含水量

中心位于２～４ｋｍ高度上 （图２ａ、ｂ），主要是由雨水组成的。随着云的发展和降水不
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图３　５ｋｍ高度上模拟暴雨云总含水量水平分布随时间的演变 （狌狏合成风矢量）

（ａ）２６ｍｉｎ；（ｂ）３０ｍｉｎ；（ｃ）６０ｍｉｎ；（ｄ）９５ｍｉｎ

断的进行，模式域中部云体下方出现下沉气流，导致云体中部总含水量分布下塌。模

式中部低层向北的出流与环境风相向而产生较强的局地辐合抬升，结果在模式域的北

侧激发出新的对流中心，而南侧的对流中心相对弱一些。在５０ｍｉｎ时云体下部分裂成

南北两个含水量中心，而上部云体仍连成一体。两个强中心相距约２０ｋｍ，主要出现在

２～３ｋｍ高度上，表明该暴雨云主要由液态含水量构成，此时云顶高达１０ｋｍ （图２ｃ、

ｄ）。该高度与前面所述的实际观测的雷达回波顶高相当。在４０～１００ｍｉｎ，北侧含水量

中心维持在４～６ｇｍ
－３，南侧含水量中心维持在２．５～４ｇｍ－３。以后，随着云体的逐

步发展，南侧强中心逐渐向南移出模式域。１００ｍｉｎ后云体又重新发展。

从总含水量水平分布 （图３）可看到，在５ｋｍ高度上，含水量中心的强度和位置

随时间变化很大。在云发展初期，云中高含水量区位于云的中心。由于降水的拖曳作

用，高含水量区在２６ｍｉｎ时首先分裂为东西两个较弱的中心，４ｍｉｎ后东面的中心减

弱，西面的中心加强，这是模式云出流与环境西北风共同作用的结果。６０ｍｉｎ时，在

该中心的南侧又激发、形成一个新的中心，并且加强后成为南北两个强中心。到９５

ｍｉｎ时，南侧的强中心移出模式域，域中只剩下北侧的强中心。一段时间后该中心又分

裂成东西两个较弱的中心。

暖云情况 （即不考虑冰相过程）时云体发展和冷云情况相似，仅在云体发展中后

期含水量中心值略小于冷云情况，这里不再详细描述。

图４给出了云中最大上升气流速度狑ｕ和下沉气流速度狑ｄ随时间的变化曲线，结
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图４　模拟云中最大上升速度（狑ｕ，粗实线）和峰值下降

速度（狑ｄ，细实线）随时间狋的变化

合垂直剖面图 （图２）可见，在低层

高湿的大气环境中，随着云中凝结潜

热的释放，云中上升气流速度在１１

ｍｉｎ时就达到第一个极大值，大小为

５．７ｍｓ－１，此时云顶高度为７ｋｍ。

１５ｍｉｎ内云体迅速地长高到９ｋｍ以

上，并且水平范围增大。随着地面降

水的出现，云中上升气流速度维持在

相对稳定的范围内，在５０ｍｉｎ左右

云顶达到最大高度１１ｋｍ，上升气流

速度为５．９ｍｓ－１，在６０～６５ｍｉｎ，达到最大值７．１ｍｓ－１。之后，云中上升气流速度逐

渐减小。８５ｍｉｎ后，云体迅速减弱，下沉气流增强，并在９５ｍｉｎ左右达到极值。１００

ｍｉｎ后由前面云体的下沉气流又激发出新的对流。

总的来看，武汉这次强降水的特点是，云中上升气流并不大，云发展并不很高。

因为中低层大气很潮湿，降水主要通过中低层水汽的凝结、自动转化及碰并增长形成。

雨水量很大，降水的阵性也不明显，但维持时间很长。这与一般的对流性风暴云［２９］相

比有显著的不同。

３３　地面降水量的变化及其与实况的比较

图５给出了模式云地面１０ｍｉｎ雨量分布随时间的变化。在模拟开始的第一个１０

ｍｉｎ内，云体处于初始发展阶段，地面没有降水产生。在１０～２０ｍｉｎ时，地面开始出

现降水，１０ｍｉｎ雨量中心值＞１ｍｍ，雨区范围为１４ｋｍ×１７ｋｍ （图５ａ）。在中上层西

北风的推动下，云体向东南方向移动并发展，地面雨区进一步扩大，强度增大。２０～

３０ｍｉｎ时雨量＞１０ｍｍ的区域近似为圆形，面积达到１００ｋｍ２。到３０～４０ｍｉｎ时，随

着云的发展和中心区域降雨产生下沉气流和出流的作用，云体中心分裂为南北两个

（图２ｄ），地面对应出现南北两个１５ｍｍ的降雨中心 （图５ｂ），而且两个中心的南北距

离在增大。到４０～５０ｍｉｎ时，南北两个１５ｍｍ地面降雨中心强度略微有所减弱。从５０

～６０ｍｉｎ开始，降水又有新的发展，地面降水范围已扩大到几乎整个模式域，在中层

西北风气流的作用下，北部的降雨中心强度已增大到２０ｍｍ，这个强度一直维持到９０

ｍｉｎ，而南部的降雨中心范围和强度在６０～８０ｍｉｎ时没有太大变化，但中心位置逐渐

向南移。从７０～８０ｍｉｎ开始，南部的降雨中心范围和强度逐渐减弱，中心位置逐渐从

南边移出模式域 （图５ｃ、ｄ）。由于模拟域是随风暴质心位置而水平移动的，因此，从

９０～１００ｍｉｎ开始，模拟域内只剩下北部的降雨中心区，其范围和强度逐渐减弱 （图

５ｅ、ｆ）。图５ｇ、ｈ分别给出了暖云情况下４０ｍｉｎ、８０ｍｉｎ时地面１０ｍｉｎ雨量分布。与

图５ｂ、ｄ相比较，不考虑冰相过程时 （暖云），降水范围略比冷云的范围小，而且强度

也比冷云弱一些，尤其是在南端的强降水区差别更加明显。

模拟的地面降雨从１３ｍｉｎ开始，在３２ｍｉｎ模拟域地面最大瞬时雨强达到第一个峰

值１２４ｍｍｈ－１。之后，最大瞬时雨强在７ｍｉｎ内迅速减弱到７８ｍｍｈ－１。显然，这个

降水峰值是由对流云降雨造成的。４０ｍｉｎ之后转为积层混合云维持长时间持续性强降

水，到７６ｍｉｎ时达第二个峰值，也是模拟时间内的最大值，大小为１４４ｍｍｈ－１。可
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图５　模式云地面１０ｍｉｎ雨量分布随时间的变化

（ａ）２０ｍｉｎ，冷云；（ｂ）４０ｍｉｎ，冷云；（ｃ）６０ｍｉｎ，冷云；（ｄ）８０ｍｉｎ，冷云；

（ｅ）１００ｍｉｎ，冷云；（ｆ）１２０ｍｉｎ，冷云；（ｇ）４０ｍｉｎ，暖云；（ｈ）８０ｍｉｎ，暖云
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见，层云存在的情况下雨强比单纯的积云降水强度要大。为了与武汉市汉口站当天

０５：３０～０７：３０观测的１０ｍｉｎ降水量 （图６ｂ）进行比较，将模式云地面瞬时雨强峰值

每１０ｍｉｎ平均一次，得到１０ｍｉｎ累积雨量随时间的变化图 （图６ａ）。从图６ａ看到，本

模式模拟出１０ｍｉｎ雨量最大值达２３．７ｍｍ和滑动小时雨量最大达１２１．９ｍｍ的强降

水，与实测的１０ｍｉｎ雨量最大值２２ｍｍ和武汉市汉口气象站滑动小时雨量最大值

１０７．６ｍｍ的结果
［９］很接近，表明本文所用的强对流云数值模式对对流性强降水量具有

较好的模拟能力。当然，这里需要指出的是，由于计算机条件的限制，本文采用模拟

域随云体的质心移动的方法进行模式模拟，以减少内存空间，因此，图６ａ给出的

１０ｍｉｎ降雨量并不完全等同于定点观测意义上的１０ｍｉｎ降雨量，这也可能是模拟后期

的１０ｍｉｎ降雨量仍保持较大数值的主要原因。

图６　地面１０ｍｉｎ累积降雨量犐１０随时间的变化

（ａ）模式模拟；（ｂ）１９９８年７月２１日５：３０～７：３０武汉市汉口气象站实测

表２给出了冷云和暖云情况１２０ｍｉｎ内最大的１０ｍｉｎ雨强和各雨强段雨区的累积

面积。综合表１和表２可以看出，模拟的冷云和暖云均从１３ｍｉｎ开始产生降水，除了

较小强度降水的面积是冷云比暖云稍小以外，冷云的降水强度和降水面积都比暖云的

值大，并且降水强度越大，差别也越大。例如，冷云情况１０ｍｉｎ降水强度大于１０ｍｍ

的降水面积为１７２ｋｍ２，而暖云情况的仅为１６０ｋｍ２，相差为７．５％；当降水强度大于

２０ｍｍ／１０ｍｉｎ时，二者有显著的差别，达到４０％以上。比较冷云和暖云情况的４０ｍｉｎ

和８０ｍｉｎ地面降水量分布 （图５ｂ与ｇ比较，图５ｄ与ｈ比较）可见，冷云情况的强降

水范围明显大于暖云情况。模拟结果进一步显示，冷云情况的１０ｍｉｎ最大雨强为２３．７

ｍｍ，暖云情况不到２１ｍｍ。在１２０ｍｉｎ的模拟时间内冷、暖云情况均存在两个降水强

度峰值，冷云情况分别为３２ｍｉｎ时的１２４ｍｍｈ－１和７６ｍｉｎ时的１４４ｍｍｈ－１，暖云情

况的两个峰值分别为１２０ｍｍｈ－１和１３４ｍｍｈ－１，均比考虑冷云情况的降水峰值小。冷

云情况１２０ｍｉｎ地面累积降水总量为３３１９６ｋｔ，而暖云过程为３０４３４ｋｔ，冷云情况比暖
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表２　１２０犿犻狀内１０犿犻狀雨强的最大值 （犐１０，犿犪狓）和各雨强段雨区的面积 （犃）

算例
犐１０，ｍａｘ／

ｍｍ（１０ｍｉｎ）－１
犃／ｋｍ２

＞５ｍｍ（１０ｍｉｎ）－１ ＞１０ｍｍ（１０ｍｉｎ）－１＞１５ｍｍ（１０ｍｉｎ）－１＞２０ｍｍ（１０ｍｉｎ）－１

冷云 ２２ ３６０ １７２ ４６ １３

暖云 ２１ ３８４ １６０ ４０ ９

云情况的降水总量多了约２７００ｋｔ，即增加９％。由此可见，冰相微物理过程的考虑可

使模拟降水的最大强度增大，尤其是使强降水的范围显著扩大。

３４　雷达回波结构及其与实况的比较

模拟云的雷达回波在８ｍｉｎ时首先出现在云体中部０℃层 （高度５．５ｋｍ）附近。

随着时间的增加，回波向上和向下发展并增强，但强中心位置维持在０℃层附近。

２０ｍｉｎ时强回波中心达到５０ｄＢ犣。图７给出了由模拟得到的雷达回波强度在犡轴方向

上通过总含水量中心 （犢＝１７）的垂直分布和５．５ｋｍ高度上的水平分布。可以看到，

模式云最大云顶达到１０ｋｍ，４０ｄＢ犣回波的顶高在８ｋｍ左右，４５ｄＢ犣顶高在６．５～

７ｋｍ，５０ｄＢ犣顶高在６．５ｋｍ，云中最大回波强度达到５５ｄＢ犣，其顶高在５．５～６ｋｍ

（图７ｃ、ｅ）。这些模拟云的雷达回波强度比一般观测到的梅雨锋积层混合云系最大回波

强度［３０，３１］大得多，但与观测事实相当吻合。在７月２１日早晨暴雨期间，武汉实际观

测①②［２８］的雷达回波顶高约９～１１ｋｍ，水平尺度从３０ｋｍ×６０ｋｍ至４０ｋｍ×６０ｋｍ，

最大回波单体云宽约３０～６０ｋｍ，３８ｄＢ犣的强回波顶高在６～８ｋｍ，且强度大于４５

ｄＢ犣的强回波区中心高度在５～６ｋｍ，最大回波强度达到５５ｄＢ犣。由此可见，本模式

对实际的对流性强降水云的雷达回波强度也具有较好的模拟能力。

结合图２，由图７、８还看到，模拟冷云的５０ｄＢ犣强回波区主要出现在０℃层 （高

度５．５ｋｍ附近）及其以下大气层内，并与上升气流区有较好的对应关系。在０℃层附

近及其下约２ｋｍ范围模式云存在明显的雷达回波亮带 （对应的回波强度＞４５ｄＢ犣），

亮带中间含有强回波核 （对应的回波强度＞５０ｄＢ犣），并且随着模拟时间的增长，从强

回波核产生了及地下挂回波，表明该模拟云的雷达回波亮带存在不均匀结构。

黄美元等［３１，３２］对梅雨锋云系的结构特征进行了观测分析，发现梅雨锋云系中存在

不均匀亮带。洪延超等［３３］曾对造成梅雨锋云系中亮带不均匀性的原因和条件进行过理

论探讨，认为这是由于其上方冰相粒子在下落到０℃层后与融化区中的液态含水量的

粘并造成的，但是在该理论分析中没有考虑云动力学、热力学和冰相粒子融化过程对

亮带不均匀性的影响。因此，本文利用本模拟的产品对这个问题作进一步分析。图９

给出由所有冰相粒子融化产生的雨水量 （ＭＬｘｒ）累积分布，在０℃层以下融化的冰相

粒子与云水碰并而产生的雨水量 （ＣＬｃｘｒ）积分布，以及在０℃层以上雨水因冰核的活

化及其与冰相粒子的碰并而减少的量 （Ｂｂｒ）累积分布。由图９清楚地看到，冰相粒子

下落到０℃层附近因融化产生大量雨水。在６０ｍｉｎ由此累积产生雨水达２０ｇｍ－３以上，

９０ｍｉｎ达３０ｇｍ
－３。融化主要集中在４～６ｋｍ高度间的大气层内，强中心在０℃层以下，

６９３ 　　 大　　气　　科　　学 ２８卷　

①

②

张家国、李德俊、王佑兵，９８０７鄂东特大暴雨过程雷达回波分析，“１９９８年特大暴雨 （洪涝）学术研讨

会”论文摘要汇编，中国气象学会，杭州，１９９９年１０月，２１５ｐｐ．

杨洪平、吴翠红、万玉发，联合雷达和卫星定量反演９８．７特大暴雨面累积量，“１９９８年特大暴雨 （洪涝）

学术研讨会”论文摘要汇编，中国气象学会，杭州，１９９９年１０月，１８９～１９２．



图７　犢＝１７ｋｍ处犡犣剖面的雷达回波分布 （左列）和犣＝５．５ｋｍ高度上雷达回波水平分布 （右列）

（ａ）～ （ｆ）为冷云情况，（ｇ）、（ｈ）为暖云情况

（ａ）、（ｂ）为２０ｍｉｎ；（ｃ）、（ｄ）为５５ｍｉｎ；（ｅ）、（ｆ）为８０ｍｉｎ；（ｇ）、（ｈ）为８０ｍｉｎ
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图８　８０ｍｉｎ时雷达回波强度犣ｅ垂直分布

在水平面上融化粒子的分布也是不均

匀的。由冰、液水相碰并而产生的雨

水量 （ＣＬｃｘｒ）集中在这一层内，但

其累积产生量到９０ｍｉｎ只达到１０ｇ

ｍ－３，远小于 ＭＬｘｒ的累积量。雨水

因冻结转化成冰相粒子而减少的量

（Ｂｂｒ）集中在０℃层之上的２ｋｍ范

围内，强中心位于６．５ｋｍ高度，到

９０ｍｉｎ累积损耗量仅为２ｇｍ
－３。

为了解雷达回波亮带是否与冰相

过程有关，我们还进行了数值试验，发

图９　犡＝１７ｋｍ处犢犣剖面上雨水累积量的分布

（ａ）ＭＬｘｒ，６０ｍｉｎ；（ｂ）ＭＬｘｒ，９０ｍｉｎ；（ｃ）ＣＬｃｘｒ，６０ｍｉｎ；（ｄ）ＣＬｃｘｒ，９０ｍｉｎ；（ｅ）Ｂｂｒ，６０ｍｉｎ；（ｆ）Ｂｂｒ，９０ｍｉｎ

８９３ 　　 大　　气　　科　　学 ２８卷　



图１０　霰和冻滴的融化总量在所有冰相粒子融化

总量犜ＭＬｘｒ中所占比例犚随时间狋的变化

现当模式中不考虑冰相过程的作用

（即只有暖云微物理过程）时，模

式云在０℃层附近不存在雷达回波

亮带结构，并且０℃层的中心强度

明显减小 （图７ｇ、ｈ及图８ｂ）。因

此，可以说，上述强回波核和下挂

回波的产生主要是由于冰相粒子在

０℃层的融化以及融化粒子的水平

分布不均匀造成的，而冰相粒子融

化产生的雨滴与云滴碰并又加速雨

水的产生，使得回波亮带进一步增

强。分析还表明，在这些融化的冰相粒子中，贡献最大的是霰粒。在１２０ｍｉｎ的模拟时

间内，所有融化成雨水的冰相粒子 （ＭＬｘｒ）中，霰融化 （ＭＬｇｒ）的贡献为９７％，而

冻滴融化 （ＭＬｆｒ）、雪花融化 （ＭＬｓｒ）和冰晶融化 （ＭＬｉｒ）的贡献加起来仅为３％。

在模拟的不同时刻，这些冰相粒子对雨水的贡献有些不同。如在云初始发展１６ｍｉｎ时，

霰的贡献为５５％，冻滴的贡献为４４％ （图１０），雪花和冰晶的贡献不到１％。

３５　雨水形成的主要微物理转化过程

表３给出了不同时间段雨水形成的主要微物理过程转化总量。云中各微物理量之

间的转化实际上揭示了降水形成的内在过程。可以看出，在１２０ｍｉｎ模拟时间里，武汉

强降水个例中雨水的形成主要是暖雨过程 （Ａｃｒ＋ＣＬｃｒ），该过程产生的雨水量约占雨

水形成总量的８０％左右，其中以雨水碰并云水过程 （ＣＬｃｒ）为主，云—雨自动转化过

程 （Ａｃｒ）产生雨水的贡献不到１％，但是它的作用不可忽略，云体发展初期雨水主要

表３　不同时间段模拟云中形成雨水的各微物理量转化总质量及其百分比

０～３０ｍｉｎ ３０～６０ｍｉｎ ６０～９０ｍｉｎ ９０～１２０ｍｉｎ ０～１２０ｍｉｎ

犜Ａｃｒ
转化总质量／ｋｔ ５７．５ ６３．２ ８１．４ １０５．０ ３０７．０

百分比／％ １．０ ０．５ ０．５ １．４ ０．８

犜ＣＬｃｒ
转化总质量／ｋｔ ４８５７．０ ９８１５．０ １１２５４．７ ６１０２．３ ３２０２９．０

百分比／％ ８７．５ ７５．３ ７５．５ ８２．９ ７８．４

犜ＭＬｇｒ
转化总质量／ｋｔ ３９１．８ ２２１８．５ ２４２６．６ ７３５．３ ５７７２．１

百分比／％ ７．１ １７．０ １６．３ １０．０ １４．１

犜ＭＬｆｒ
转化总质量／ｋｔ ２６．２ ３．９ ９０．１ ５４．３ １７４．５

百分比／％ ０．５ ＜０．１ ０．６ ０．７ ０．４

犜ＣＬｃｆｒ
转化总质量／ｋｔ ６．５ １．６ ３０．６ １５．８ ５４．５

百分比／％ ０．１ ＜０．１ ０．２ ０．２ ０．１

犜ＣＬｃｇｒ
转化总质量／ｋｔ ２１３．５ ９３８．２ １０２１．５ ３４３．２ ２５１６．４

百分比／％ ３．８ ７．２ ６．９ ４．７ ６．２

注：犜Ａｃｒ：云水自动转化成雨水的总质量；犜ＣＬｃｒ：雨水碰并云水的总质量；犜ＣＬｃｆｒ：冻滴在零度层下融化碰并云水

的总质量；犜ＣＬｃｇｒ：霰在零度层下碰并云水的总质量；犜ＭＬｇｒ：霰融化的总质量；犜ＭＬｆｒ：冻滴融化的总质量。
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来源于此过程；冰相过程 （主要有ＭＬｇｒ、ＣＬｃｇｒ、ＭＬｆｒ和ＣＬｃｆｒ）产生的雨水量占雨

水总量的２０％左右，其中主要是霰的融化及其在零度层下碰并云水形成雨水的贡献

（ＭＬｇｒ和ＣＬｃｇｒ），而冻滴的贡献 （ＭＬｆｒ和ＣＬｃｆｒ）不到１％。由此可见，虽然冰相过

程产生雨水量相对较少，但是它对雨水的形成有着重要的促进作用。在这个强降水个

例中，没有冰雹产生。因此，为简化起见，在该强降水的模拟中，可以不考虑与冰雹

和冻滴有关的冰相微物理过程。

从表３还可以看出，在云的不同发展时段，各微物理转化量所占的百分比略有所

不同。如，在模拟的最初３０ｍｉｎ内，雨水碰并云水过程 （ＣＬｃｒ）产生的雨水量在该时

段雨水总量中占８７％，而在接下来的６０ｍｉｎ内只占有７５％。又如，在最初３０ｍｉｎ内，

霰融化过程 （ＭＬｇｒ）产生的雨水量只占有７％，在接下来的６０ｍｉｎ内达到１６％～

１７％。

由上可知，霰的融化 （ＭＬｇｒ）及其在零度层下碰并云水 （ＣＬｃｇｒ）是雨水形成的

主要冰相过程。那么，霰的来源又是什么？为了回答这个问题，我们给出了不同时段

霰形成的主要微物理过程转化量 （表４）。由表４可以看到，霰的来源主要是冰晶和雪

花长大自动转化成霰两个过程 （ＣＮｉｇ＋ＣＮｓｇ），接着，霰含量的增加主要靠碰并云水

（ＣＬｃｇ）和凝华增长 （ＶＤｖｇ）两个过程，其中以ＣＬｃｇ过程最为重要，由此产生霰的量

占到８０％左右，而后者 （ＶＤｖｇ）约占１３％。

表４　不同时间段模拟云中形成霰的各微物理量转化总质量及其百分比

０～３０ｍｉｎ ３０～６０ｍｉｎ ６０～９０ｍｉｎ ９０～１２０ｍｉｎ ０～１２０ｍｉｎ

犜ＣＮｉｇ

转化总质量／ｋｔ １３．３ ３０．０ ３０．８ ２．６ ７６．６

百分比／％ １．８ １．２ １．２ ０．４ １．２

犜ＣＮｓｇ

转化总质量／ｋｔ ７．３ ２９．３ ４８．９ ３９．３ １２４．７

百分比／％ １．０ １．２ １．８ ５．５ １．９

犜ＣＬｉｇ

转化总质量／ｋｔ ２１．１ ３７．３ ５１．９ ３８．２ １４８．６

百分比／％ ２．８ １．５ １．９ ５．４ ２．３

犜ＣＬｃｇ

转化总质量／ｋｔ ６３０．３ ２０４０．６ ２１０１．１ ５２７．６ ５２９９．６

百分比／％ ８４．４ ８２．７ ７８．８ ７４．０ ８０．３

犜ＣＬｒｇ

转化总质量／ｋｔ １０．１ １３．１ ７２．４ １６．５ １１２．１

百分比／％ １．４ ０．５ ２．７ ２．３ １．７

犜ＶＤｖｇ

转化总质量／ｋｔ ６４．６ ３１８．６ ３６２．６ ８９．０ ８３４．７

百分比／％ ８．７ １２．９ １３．６ １２．５ １２．７

注：犜ＣＮｉｇ：冰晶自动转化成霰的总质量；犜ＣＮｓｇ：雪花自动转化成霰的总质量；犜ＣＬｉｇ：冰晶碰并霰的总质量；

犜ＣＬｃｇ：云水碰并霰的总质量；犜ＣＬｒｇ：雨水碰并霰的总质量；犜ＶＤｖｇ：霰凝华增长的总质量。

３６　强降水暴雨云系统发展、维持的物理机制分析

由图４看到，武汉强降水个例的对流性暴雨云中最大上升气流速度比一般的强对

流云小得多。一般的强对流云中最大上升气流速度可达１５～２０ｍｓ－１，生命史仅为１ｈ

左右，而该暴雨云中最大上升气流速度仅７ｍｓ－１左右，其强降水维持的时间却比这些

强对流云要长得多，这说明该暴雨云的维持机理与一般的强对流云是不同的。从图２
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可清楚地看到，在武汉个例低层大气温暖高湿和环境风切变的有利条件下，随着对流

云系统的发展，低层辐合加强，使大量潮湿的空气进入云内，凝结和冻结将释放潜热，

较大的凝结量在加速雨水产生的同时也会使上升气流受到压制，致使上升气流速度比

一般的对流云要小。在模拟域中部，由于降水的拖带作用而在云下四周形成低层出流，

它与低层北风入流共同作用在云的边缘形成辐合上升运动，不断地激发和加强云体北

部的对流强中心。同时，出流也有助于云体南部强中心的发展。加强后的南部强中心

不断地向南移出模拟域。从整个云体流场来看，暴雨云的入流 （环境风）主要位于云

体的东北方，并倾斜上升进入云内，然后在云的后部上方流出 （图２ｄ），而降水引起的

下沉气流则位于云体中下部，上升气流的下方，并在地面附近向四周流出。向北的出

流与偏北的入流相向加强了那里的对流，南侧的出流与南部对流中心的上升入流汇合

加强了南部的对流。这两个上升气流中心分别支撑着南北两个高含水量区，使雨滴迅

速长大。当上升气流不能支托雨滴时便产生降水。降雨产生的下沉气流又使南北对流

长时间维持，从而形成一种准稳态的持续上升气流和下沉气流的环流，配合低层高湿

空气，使得该暴雨云得以长时间维持。暴雨强降水流场与降水场配合形成的这种准稳

态环流结构，从强度上虽然没有超级冰雹云风暴那样强烈，但其作用却有相似之处。

雷恒池等［１５］通过人为改变低层环境风方向的数值试验指出，合适的环境风切变是武汉

这场暴雨形成不可缺少的因子。王孝波等［１４］的研究也表明，充沛的低层大气水汽供应

是武汉这场暴雨长时间维持的重要原因。

４　小结

运用云物理学方法，对原有的详细考虑云物理过程的强对流云模式进行了改进，

并模拟了１９９８年７月２１日晨发生在武汉附近的特大暴雨个例，探讨云微物理过程在强

降水形成过程中的作用。结果表明，本模式成功地模拟出１０ｍｉｎ雨量最大值和小时雨

量，均与实测的１０ｍｉｎ雨量最大值和武汉市汉口气象站滑动１小时雨量最大值相当接

近；模式计算的雷达回波最大强度也与观测较吻合，说明本模式对实际对流性强降水

具有较好的模拟能力。在此基础上，分析云物理过程在这次强降水中的作用。试验结

果表明，详细云物理过程的考虑对深入理解武汉这次强降水的形成过程是有意义的。

在１２０ｍｉｎ的模拟中，考虑冰相微物理过程的作用 （冷云）时模拟云中瞬时上升气

流速度、雨水含水量峰值、地面雨强、强降水面积、累积降水等均较暖云情况有较大

增加，表明冰相微物理过程在对流性强降水的发展和演变都有重要的促进作用，尤其

是冰相微物理过程使降水中心的强度显著增大。

模拟结果分析表明，约有８０％的雨水由暖雨过程提供，另有２０％通过冰相过程加

速产生，地面没有固态降水，说明这次强降水中雨水的形成主要是暖雨过程，而冰相

过程则极大地加速雨水的形成，并使强降水区的范围显著增大。在形成雨水的冰相过

程中，霰的融化及其在零度层下碰并云水形成雨水的过程是主要的。霰含量的增加主

要靠碰并云水 （ＣＬｃｇ）和凝华增长 （ＶＤｖｇ）两个过程，其中以ＣＬｃｇ过程最为重要，

其贡献占霰含量的８０％。

从模式计算的雷达回波强度垂直分布上看，云的强回波区出现在０℃层及其以下
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大气层内。在０℃层附近及其下约２ｋｍ范围模式云存在明显的雷达回波亮带，亮带中

间含有强回波核 （对应的回波强度＞５０ｄＢ犣），并且随着模拟时间的增长，从强回波核

产生了及地下挂回波。分析表明，这种强回波核和下挂回波的产生主要是由于冰相粒

子在０℃层融化形成的，融化的冰相粒子与云滴碰并又加速雨水的产生。在这些融化的

冰相粒子中，贡献最大的是霰粒。比较发现，不考虑冰相微物理过程时，模式云在０

℃层附近不存在雷达回波亮带结构，而且中心强度明显减小，说明雷达回波亮带的形

成是由于冰相微物理过程造成的。

文中还对这次强降水暴雨云系统发展、维持的物理机制作了分析。在低层大气温

暖高湿和环境风切变有利条件下，暴雨云中上风方低层倾斜上升的入流和降水产生的

下沉出流形成了一种准稳态的持续流场结构，使强降水得以长时间维持。
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