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摘 要：利用 ERA-Interim及雨量和土壤水分观测资料，对比诊断了 2011年 5—6月长江中下游梅汛前极

旱期急转为梅汛期洪涝的极端天气事件的对流条件（水汽、不稳定、抬升作用）差异及特征，并研究条件性湿位

涡垂直通量（CMF）指数与暴雨之间的定量关系。结果表明：在极旱期，干冷的东北气流控制，西太平洋副热带

高压偏东，低层水汽通量弱且以偏北风输送为主，中低层为下沉气流，无低空急流，等 θse线稀疏，边界层抬升机

制缺乏，是干旱加剧的主要因子；在梅汛期，西南气流增强，西太平洋副热带高压西伸，低层气流在长江地区辐

合，低层水汽通量增加且转为西南和东南风输送为主，伴随高低空急流耦合和深厚的上升运动，等 θse线密集形

成梅雨锋，增强不稳定暖湿空气强迫抬升和垂直输送，造成暴雨频发，引起区域性洪涝。暴雨中心 600 hPa以下

为负湿位涡的不稳定层，对流不稳定与条件性对称不稳定共同作用是强降水发生的不稳定机制。CMF指数与

旱涝变化、暴雨过程演变非常一致，在极旱（梅汛）期，CMF指数低（高），变化平缓（剧烈），CMF指数在暴雨开始

时逐步剧增，结束时迅速减小。
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11 引引 言言

梅汛期是东亚夏季风影响长江中下游地区时

形成的独特雨季[1]。每年夏季风强弱不同，导致梅

汛期降水时空差异大，容易引发旱涝灾害[2-3]。尤

其是同一季节内突发性旱涝急转致灾更严重，为

此人们更加注重对这一异常现象的研究[4]。陶诗

言等[5]研究了夏季江淮流域持续性旱涝期间的环

流特征，指出江淮流域大水持续期间 500 hPa环流

形势非常稳定。吴志伟等[6]定义一个长周期（2个

月左右）旱涝急转指数，定量地研究了长江中下游

夏季长周期旱涝急转现象及其对应的前期大气环

流特征，发现旱转涝年的旱期西太平洋副热带高

压主体偏南，水汽输送弱，涝年则相反。唐明等[7]

分析了淮北地区旱涝急转的成因。梅雨期引发旱

涝突变的持续性暴雨过程跟特定的天气形势有

关。张顺利等[8]认为南海季风涌、西太平洋副热带

高压、中高纬冷空气活动与西南暖湿气流形成的

梅雨锋、切变线是主要的影响天气系统。梅雨锋

上及沿梅雨锋东移的中尺度涡旋扰动直接制造暴

雨[9]。随着新资料、新方法的应用，梅雨锋涡旋扰
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动及其引发暴雨的中尺度系统结构得到了深入的

研究[10-14]。最近几年，Gao等[15]阐明了强降水会造

成热力、质量强迫下的湿位涡（Moist Potential

Vorticity，简称MPV)异常，并通过实例分析湿位涡

异常可较准确预报暴雨落区。Cui 等[16]和庆涛

等[17]分别利用对流涡度矢量(Convection Vorticity

Vector，简称CVV)对江淮暴雨过程进行诊断分析，

发现CVV与降水相关性好，是梅雨锋暴雨预报的

有效诊断量。梅雨锋上的极端暴雨还与大气不稳

定性相联系，锋面上的湿条件性对称不稳定

(Conditional Symmetric Instability, 简称 CSI)加强

了锋面的次级环流，在锋面附近产生中尺度雨带，

极易引起暴雨增强[18]。Hoskins[19] 、Bennetts 等[20]

讨论了 CSI与 MPV 之间的关系，认为当大气满足

对流和惯性稳定时，CSI存在的必要条件是MPV<

0。定量分析MPV可确定强暴雨的可能落区。

2011年长江中下游地区出现严重冬春连旱，5

月份旱情加剧，多座水库干涸，鄱阳湖出现1951年

来最低水位。进入 6月，大气环流突变，多次暴雨

过程出现，旱涝急转造成江西、湖北、湖南、浙江、

安徽等地 3 万余人受灾，约 100 人遇难，直接经济

损失近 3亿元。这次异常天气事件的成因已有一

些研究成果[21-23]发表，这些成果有助于提高对此类

异常暴雨事件的认识。然而，这种大气对流条件

突变，转为有利于中尺度对流系统发展而产生极

端暴雨的情形，极易导致防范不足，酿成大灾。能

否建立清晰表征转折信号的指数（指标）是提高监

测和预报大气环流突变准确率的关键。Doswell

等[24-25] 提出了“成份法”(诊断大气的不稳定、水汽

和抬升机制三个因子)分析深厚湿对流，Schultz

等[26]利用“成份法”分析倾斜对流时，发现仅有CSI

一个因子不足以产生倾斜对流，倾斜对流的产生

同样需要大气不稳定、水汽和抬升机制三个因子

的共同作用，缺少任何一个都不能判断倾斜对流

的产生。为此，本文在对比分析急转前后的水汽

条件、抬升机制和不稳定差异的基础上，进一步分

析急转后暴雨过程发生时梅雨锋结构的热力、动

力特征，最后利用我们前期研究季风雨带与对称

不稳定关系所建立的，表征梅汛期雨带异常的条

件性湿位涡垂直通量 (Conditional MPV Flux, 简

称 CMF)指数[27]，分析 CMF 指数异常与梅汛期暴

雨的相关性，为此类灾害性天气预报预测提供参

考依据。

22 资料和方法资料和方法

本文使用的资料有中国气象局信息中心提供

的逐日降雨量、江西省湖口站 8 层（0~10、10~20、

20~30、30~40、40~50、50~60、70~80、90~100 cm）

不同深度逐日土壤水分体积含水量和欧洲中期天

气预报中心提供的 ERA - Interim 再分析资料。

ERA-Interim要素包括：纬（经）向风分量（u、v）、温

度（T）、位势高度（H）、垂直速度场（ω）、比湿场

（q）、相对湿度（RH），ERA-Interim 资料水平分辨

率为 0.75 °×0.75 °，垂直方向上 1 000~100 hPa 分

为 27 层，时间分辨率为 6 h[28]。气候值取 1981—

2010年的30年平均。

水汽通量向量场计算公式[29]为：

F ( x, y, p, t ) = - 1
g
q•V （1）

其中，F ( x,y,p,t )为等压面上水平水汽通量向量场，

表示水汽水平输送的强度，g为重力加速度，q为比

湿，V为风速矢，风的方向即为水汽输送的方向。

对应水汽通量散度则为：

D ( x, y, p, t ) = - 1
g
∇•( qV ) （2）

其中，D为等压面水平水汽通量散度，表示水汽的

辐合辐散的程度，∇是等压面上的三维梯度算子，

其它同式（1）。

整层水汽水平通量 Q flux和水汽通量散度 Qdiv
为：

Q flux = ∫ps

pt

Fdp （3）

Qdiv = ∫ps

pt

Ddp （4）

其中Ps为地面气压，Pt为积分上限，取 300 hPa，计

算低层水汽时，则取600 hPa。

湿位涡MPV计算公式[30]为：

MPV = -g ( fk + ∇p × v ) •∇pθse （5）

其中，f和 θse分别为地转参数和假相当位温，∇p是
等压面上的三维梯度算子，其它同式（1）。

理查逊( Richardson )数是一个与大气层结稳

定度和风的垂直切变有关的动力学参量。常作为

切变不稳定、对称不稳定等判据，其条件性对称不

稳定的判据[30]可写为：
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Ri =
g
θse

∂θse
∂z

( ∂u∂z )2
，Ri

> 条件性对称稳定

= 1 中性

< 条件性对称不稳定

（6）

其中，θse为假相当位温，g为重力加速度，u为

纬向风。

分析方法主要是天气学物理量诊断，并对特

定区域或时段求算术平均。

33 降水与土壤水分变化特征降水与土壤水分变化特征

2010 冬季—2011 年上半年长江中下游地区

（110~122°E, 28~34°N）降水异常偏少，1—5 月总

降水量区域平均仅221 mm，比1981—2010年气候

平均值（ 558 mm ） 偏少 59%，引起严重干旱。

由 2011 年 1—5 月和 6 月总降雨量相对于 1981—

2010 年气候平均值的距平百分率分布图 （图 1）

可见，1—5月江淮地区大部总降雨量距平百分率

在-40%以下，沿江地带小于-60%，是 60年来同

期最少 （图 1a）。进入 6 月，天气形势发生重大

转变，前期少雨突变为暴雨频发，31°N以南地区

的总降雨量距平百分率由-60% 变为 80% 以上，

局地超过 120% （图 1b） , 导致长江中下游地区由

旱灾转入洪灾。

图1 长江中下游地区总降雨量距平百分率（单位: %，虚线<0; 实线≥0; 粗黑线：长江） a. 1—5月；b. 6月。

统计逐日区域内暴雨(日降水量≥50 mm )以

上站点总数（图 2a），发现 5月仅在 11—12日和 22

日出现暴雨，分别有 12站和 6站，22日后降雨明显

偏弱，逐日区域平均累积雨量不足 3 mm，导致下

旬旱情加剧。进入 6月，区域性暴雨过程相继在 4

—6日、9—11日、14—15日、17—19日和 24—25日

出现，暴雨站数分别为 20、15、34、37 和 15 站。这

些暴雨过程的强降雨区重叠，降雨强度大，部分地

区降雨量超过历史同期记录，引发严重洪涝。土

壤含水量对雨量响应滞后时间不一，但其在旱期

和涝期差异明显。旱转涝中心区的湖口站土壤体

积含水量变化显示，表层 0~10 cm 土壤体积含水

量对雨量响应敏感，受 5月 11—12日和 22日暴雨

过程影响，土壤体积含水量出现“急增快降”特征，

10—13日由 0.27 m3/m3急增至 0.32 m3/m3，21日快

速降到 0.25 m3/m3，24日重新升至 0.33 m3/m3，6月

3 日又回到 0.25 m3/m3。进入 6 月，连续暴雨导致

土壤体积含水量变化转为“急增缓降”，5 日升至

0.33 m3/m3后，变幅极小地维持到 30日。浅层 10~

20和 20~30 cm与表层类似，但旱期和涝期内变幅

更小，特别是 20~30 cm，6月 3日之前在 0.24~0.26

m3/m3，之后则为 0.30~0.32 m3/m3，旱涝阶段非常明

显。而深层 30~100 cm，由于降雨总体少，6 月 3

日之前土壤水分体积含水量几乎没变，数值在

0.33~0.35 m3/m3，3 日后小幅跃升至 0.35~0.38 m3/

m3，且在区域暴雨过程期间出现与表层类似的急

剧陡增过程（ 图 2b ），雨量和土壤水分体积水含

量变化证实了 5 月 24 日—6 月 3 日是急转前干旱

加剧的极旱期，而 6 月 4—20 日是急转后的梅汛

期，后文我们选取这两阶段进行对比分析。

44 环流背景概况环流背景概况

观测事实和研究表明[31-32]，夏季长江流域暴雨

异常是大气环流系统异常且稳定配合引起的。这

里简要分析两阶段制约中尺度对流发展的环流特

征差异。

国家气候中心的东亚季风监测显示[33]，2011

年 5 月冷空气活动仍频繁影响我国，其中 19—22

日冷空气势力较强，影响我国中东部地区，偏强东

北风迫使 5月第 2候已建立的南海夏季风中断，西

南季风输送带上的对流活动弱。到5月下旬，受菲
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律宾以东洋面上 1102号“桑达”台风往北行和华北

南部高压脊的共同影响，850 hPa 我国东部 35 °N

以南仍维持强劲偏北气流，干冷气流一直南侵到

中南半岛北部，压制孟加拉湾西南气流分流：一部

分转向高原南部，另一部分在 10 °N 附近往东输

送。往东的气流与脊线位于 20 °N西太平洋副高

南侧，在 125~130 °E转向的偏南气流汇合后，继续

流向日本海南部。因而，极旱期气流汇合区偏东，

导致长江中下游地区持续少雨天气（图 3a）。在梅

汛期，孟加拉湾西南气流显著增强，在15~20 °N形

成了超过 16 m/s的西风急流核并向东延伸，西太

平洋副高同时加强西伸，其南侧东南风和孟加拉

湾西南风在南海地区汇合，形成了强大的偏南气

流往中国东南部输送，并与山东半岛高压脊南侧

的偏东风回流，在长江中下游地区形成低层切变

线，切变线加强了低层暖湿空气辐合抬升，有利于

成云致雨（图3b）。

图2 2011年5月1日—6月30日降雨量与土壤水分体积含水量变化 a. 逐日区域平均雨量（实线，单位：mm ）和

日降水量≥50 mm以上测站数（柱状，单位：站）；b. 湖口县不同深度土壤水分体积含水量( 单位：m3/m3)。

图3 极旱期（ a、c ）和梅汛期( b、d ) 850 hPa平均流场( a、b )及长江中下游区域平均水平风场时间-高度剖面( c、d )

（单位：m/s ） a和b中的阴影为风速大于 8 m/s区域，粗实线为切变线位置，细实黑线为588等位势高度线。
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长江中下游区域平均的高低层风场时间演变

（图 3c、3d）也显示，在极旱期，从地面到 750 hPa都

维持东北风，且一直持续到 5月 30日；在中层 700~

500 hPa，除了 28—29 日，受北上台风“桑达”西侧

的下沉偏北气流影响外，整个区域其它时段以偏

西风为主。在梅汛期，750 hPa 以下，则是强西南

风和弱的偏东风与东北风交替影响。对比图 2a发

现，低层西南风增强与暴雨过程对应关系好：在暴

雨过程开始前或发生期间，伴随有低层西南风增

强，且向中高层延伸；当低层强西南风转为弱偏东

或东北风时，暴雨停歇。另外，在 700 hPa上，暴雨

发生时，往往中层有短波槽过境，与低层风速脉动

相耦合，增强气层不稳定。

55 水汽条件特征水汽条件特征

暴雨产生需要低层有持续和稳定的水汽输送

及汇合。在极旱期（图 4a），中国东部 600 hPa以下

低层水汽通量非常弱，长江中下游地区水汽通量

以 偏 北 风 输 送 为 主 ，水 汽 通 量 散 度 >0，300

kg/(m· s)以上西南水汽通量位于孟加拉湾和西太

平洋副高西侧，与长江中下游地区明显断开，导致

长江中下游地区水汽不足；水汽汇合中心有 2个，

一个在青藏高原南麓的孟加拉国和印度东部地

区，中心水汽通量散度小于 -40×10-5 kg/(m2 · s)，是

孟加拉湾西南气流受东北风压制转向形成的（对

比图 3a），另一个在日本西南部洋面上，水汽通量

散度也小于 -35×10-5 kg/(m2 · s)，是孟加拉湾西南

气流在 10 °N附近往东输送并与副高西南侧东南

气流汇合后，继续往北输送形成的。在梅汛期（图

4b ），伴随西南风增强，孟加拉湾水汽通量中心明

显增强，超过了 550 kg/(m · s)，通量矢向东越过中

南半岛，与加强西伸的副高南侧东南水汽通道及

南海南风水汽通道汇合，形成带状水汽通量轴往

中国东部输送，在左前方与东海北部的东北风水

汽输送带在长江中下游地区产生强烈辐合，为多

次极端暴雨产生提供充足水汽。

两个阶段的湿层厚度也差别明显。在极旱期

（图 4c），湿层非常薄，且水汽含量低，整个阶段低

层 850 hPa 以下区域平均比湿一直维持在 8 g/kg

左右，相对湿度为 50%~60%，中高层大部不足

40%。在梅汛期（图 4d），低层湿度明显增加，850

hPa以下比湿增加到 12 g/kg，相对湿度超过 80%。

由图 4d 还可以发现，在 4 次暴雨过程发生和结束

时，有倒“漏斗”状的由低往高伸展的“湿柱”与从

高层下沉的“干柱”匹配出现，说明暴雨发生时湿

层深厚，气层饱和，受短波槽后部冷平流影响，气

层变干，暴雨间歇。

图4 极旱期（ a、c ）和梅汛期 ( b、d ) 600 hPa以下低层平均水汽通量和水汽通量散度场垂直积分（a、b）及区域

平均RH和q时间-高度剖面( c、d ) a和b中黑色箭头为水汽通量矢，单位：kg/(m· s)；填色为水汽通量

散度，单位：10-5 kg/(m2· s)；c和 d中填色为RH，单位：%；等值线为q，单位：g/kg。
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66 强迫抬升机制强迫抬升机制

大尺度动力强迫和锋面的抬升作用是对流启

动的关键。边界层辐合、梅雨锋和高空急流辐散

等抬升强迫机制的共同作用，往往可促进湿对称

不稳定能量释放，使锋面附近降水增加。梅雨锋

锋生过程产生与锋面正交的垂直次级环流是中尺

度雨带启动的一种机制[34]，它不仅使得暖湿空气

在南侧沿锋面爬升，造成高低层的温差变小，容易

发生理查逊数<1，从而产生对称不稳定[35-36]，而且

还对锋面南侧附近的对流系统具有一定的组织作

用，使对流雨带缓慢向南压[37]。

6.1 锋 生

梅雨锋区是夏季风北侧的相当位温强梯度

带，南北边界一般介于 320~340 K。参照查书瑶

等[38]使用 850 hPa θse经向梯度（即-∂θse /∂y）表征梅

雨锋的强度。从 110~122 °E 纬向平均的 θse 及其

梯度时间-纬度剖面图(图 5)发现，在极旱期，850

hPa 28~34 °N θse 值总体在 324 K 以下，与锋区北

界后部的冷气团相当，大气状态偏干偏冷；等 θse

线也较稀疏，强度在 1×10-5~2×10-5 K/m，表明梅雨

锋区没有建立；而在 24~26 °N整个极旱期则有明

显的 θse 密集区和经向梯度大值中心，这一纬带对

应的是华南静止锋[38]。在梅汛期，与暖湿空气增

强相对应，28~34 °N 纬带内 850 hPa θse 值明显增

加，总体在 324~348 K 之间，且形成等 θse 线密集

带，θse经向梯度强度超过 4×10-5 K/m ，而区域的南

北两侧则是等 θse线稀疏区和经向梯度小值区。等

θse线密集带在整个梅雨期随梅雨锋切变线南北摆

动。梅雨锋对暖湿不稳定空气起强迫抬升作用，

促使湿对称不稳定能量释放，引发暴雨。

图5 极旱期(a)和梅汛期(b) 850 hPa 110~122 °E纬向平均的假相当位温（等值线，单位：K ）和假相当位温的经向梯度

（-∂θse/∂y，阴影区，单位：10-5 K/m）时间-纬度剖面 两条黑横线为长江中下游所在纬度。

6.2 垂直速度

张小玲等[39]研究发现梅雨锋区的南侧有强烈

的上升运动，上升运动区南北两侧都是下沉区，南

侧低层的上升运动加强低层水汽辐合的垂直输

送。在极旱期（图 6a），整个区域主要以下沉运动

为主，特别在 1102 号台风靠近东海转向时，区域

的下沉最强，达到了 0.25 Pa/s，30—31 日与短暂

转南风相一致，在中层 600~300 hPa 出现中心值

为-0.15 Pa/s 的上升运动区，但低层仍为下沉运

动，且南风较弱，水汽输送不足，降雨量小。在梅

汛期，区域垂直环流转为深厚的上升运动与下沉

气流成对匹配的形态（图 6b），且上升运动都比下

沉气流强，中心值都超过-0.2 Pa/s，下沉气流则小

于 0.1 Pa/s。对比图 2，发现深厚上升运动与暴雨

过程发生相一致，其加强了低层暖湿气流抬升，大

量水汽上升过程冷却凝结释放潜热使暴雨维持，

强降水的拖曳加上中层小槽过境后部干冷气流的

影响，逐渐转为弱下沉气流，导致暴雨停歇。
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6.3 高低空急流耦合

高低空急流的耦合是暴雨等剧烈天气发生发

展的重要原因[40-41]。当低层强辐合区与高空强辐

散区重叠时，急流引发的次级环流增强，高空急流

加强，可促使高空辐散加强，而低空急流则为暴雨

产生提供暖湿气流，低空急流可通过垂直环流和

暴雨存在正反馈机制[42]。图 7是 110~122 °Ｅ的纬

向平均 u 和 θse的经向-垂直剖面图，在极旱期（图

7a），15~35 °N区域，600 hPa以下u风非常小，不足

6 m/s，且 800 hPa以下为东风控制，对比图 4可知

为干冷气流，整个东部地区无偏南风急流。高空

几乎全为西风控制，高空急流位于 35°N 附近的

200 hPa 上，中心值大于 40 m/s，仅有高空急流无

法形成次级环流，加强垂直运动。相应的 θse在长

江中下游地区没有形成密集的锋区，加上 800 hPa

以上是 θse随高度增加的稳定区域，所以对流降水

弱。在梅汛期（图 7b），低空 30~35 °N区域形成显

著的梅雨锋东西向切变，锋前西风（u>0），锋后东

风（u<0），高度到达 700 hPa，700 hPa 西风增加到

10 m/s以上，这与低层西南风增强相一致(对比图

3d)。对流层高层存在两支急流，一支是梅雨锋上

方副热带西风急流，另一支是位于 18 °N附近的热

带东风急流，两者为梅雨锋暴雨的产生提供高空

辐散气流条件。在 30~35 °N区域 850~500 hPa高

度上，θse呈陡立状，且非常密集，是梅雨锋所在的

区域，低空急流正好在锋面南侧，其携带的暖湿气

流沿锋面爬升，与高空形成耦合作用，导致水汽垂

直输送增强，促使大量凝结潜热释放，加大气层不

稳定性，使强降水维持。

图6 极旱期（a）和梅汛期(b)长江中下游区域平均ω时间-高度剖面 单位: Pa/s。 ω<0为上升运动。

图7 极旱期(a)和梅汛期(b) 110~122 °E 纬向平均的u风分量(单位：m/s，黑实线：u>0，虚线：u<0)和假相当位温

(红实线，单位：K ) 纬度-高度剖面（阴影区为大于10 m/s 风速区）
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77 不稳定条件不稳定条件

7.1 梅汛期锋区结构特征

在不同尺度天气系统相互作用下，梅雨锋暴

雨往往由组织化的深厚湿对流以及由其发展形成

尺度更大且持续时间更长的 MCS 造成[43]。MCS

与垂直对流有关，有利于对流不稳定能量释放的

不稳定层结是中尺度系统加强和暴雨维持的可能

原因之一。梅雨锋附近的暴雨有时也发生在位势

稳定或中性的层结条件下，且暴雨区的范围可达

到中 α尺度或更大，倾斜对流则与这些平行于基

流的锋前暖区带状暴雨带有关，倾斜对流伴随的

对称不稳定扰动在组织和启动这些带状对流有重

要作用[30，44]。图 7b显示，在梅汛期，不稳定层深厚

（到 400 hPa），且暖而湿（340 K），可见暴雨频发与

不稳定增强相关。详细分析 4次暴雨过程对应的

梅雨锋垂直结构（图 8）发现：在 30 °N附近有假相

当位温等值线密集区，对应为梅雨锋区，从低层到

500 hPa坡度很大，近乎垂直，低层甚至往南倾斜。

相应的锋区内湿度梯度也非常明显，表现为湿度

锋；而温度在低层（850 hPa以下）明显呈“V”形分

布，表明温度南北两侧温度高、中间低的“三明治”

典型梅雨锋的结构[45]。锋区南侧为高能舌，高能

舌呈倒“V”形伸至 650 hPa，为强的对流不稳定区；

湿舌也非常深厚，亦呈倒“V”向上伸展，8 g/kg 等

值线至 650 hPa。暴雨中心发生在锋区南侧的强

对流不稳定到锋区中性层结的区域中（图8黑色区

域）。对应高层为等 θse线向“下凹陷”区，导致倾斜

涡度发展，对流增强[46]。在远离锋区的低纬热带

气团内，虽然层结也是不稳定的，但为下沉运动

区，抑制对流发展；而在梅雨锋北侧气团中，气层

是弱的对流不稳定或中性，主要是地面感热加热

引起的热力不稳定。

图8 梅汛期4次暴雨过程沿暴雨中心的假相当位温（黑色实线，单位：K）、比湿（绿虚线，单位：g/kg）、温度

(红虚线，单位：℃ ) 平均纬度-高度剖面图 黑色小方块区域为暴雨所在的纬度。

a. 4—6日；b. 9—11日；c. 14—15日；d. 17—19日。
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7.2 湿位涡与条件对称不稳定特征

第 2 节式 (3)可分为垂直项 MPV1 与水平项

MPV2之和：

MPV1 = -g ( ξ + f )
∂θse

∂p
（7）

MPV2 = g
∂v

∂p

∂θse

∂x
- g
∂u

∂p

∂θse

∂y
（8）

式（7）中为 MPV1湿位涡的垂直分量，对应湿

正压过程，表示惯性稳定性和对流稳定性的作用。

北半球通常情况下绝对涡度为正值，当大气是对

流不稳定时，MPV1＜0。式（8）中是 MPV2湿位涡

的水平分量，对应湿斜压过程，它包含湿斜压性和

水平风垂直切变的作用。当 MPV1和 MPV2都小

于 0 时，为对流不稳定与条件对称不稳定共同存

在，当 MPV1＞0、MPV2＜0，且 MPV＜0，则为条件

性对称不稳定[30，47]。

图 9 为梅汛期 4 次暴雨过程沿暴雨中心的纬

度-高度剖面图。在锋区附近及其南侧 600 hPa以

下的中低层 MPV ＜0（阴影区），为不稳定层。其

中，第一次过程(4 日 08 时)，除边界层 950 hPa 以

下超过-1.2 PVU外，950~600 hPa MPV都较小，只

有 -0.4 PVU，其他 3次过程的 MPV 值则较大，在

850 hPa以下为 -1.2 PVU。4次过程的湿正压（垂

直项MPV1）与湿斜压（水平项MPV2）作用不同，相

应的不稳定类型、强弱及伸展高度有明显差异：第

1次过程（图 9a），锋前-∂θ ∂p垂直分布为“-”、“+”

和“-”，即在 875~800 hPa为中性到接近稳定层，其

上下为不稳定层，说明锋前对流不稳定为主，湿正

压过程起主要作用；在锋区到锋后为-∂θ ∂p>0，为

强的对流稳定，在斜压作用下，暖湿空气沿锋面抬

升，在 750~650 hPa 区域有 CSI 存在，增强锋面垂

直环流，导致暴雨增强；第 2 次过程（图 9b），锋前

及锋区600 hPa以下-∂θ ∂p为“-”，为对流不稳定，

锋后只在 900 hPa 以下是-∂θ ∂p>0 的稳定层，在

陡立锋区的 750~600 hPa区域里亦有CSI存在；第

3 次过程（图 9c），锋前 600 hPa 以下也是-∂θ ∂p<
0，为对流不稳定，锋区则与第一次类似，为强的对

流稳定区，在锋区上方的 700~650 hPa 为 CSI 区。

第 4次过程（图 9d），锋前 600 hPa以下为-∂θ ∂p<0

的对流不稳定，在锋区为弱稳定性，低层也有 CSI

区。可见，4次暴雨过程都为对流不稳定与CSI的

共同作用导致暴雨发生，关于他们定量关系将在

下节讨论。

7.3 MPV 垂直通量特征

利用黄明策等[27]建立的条件性湿位涡垂直通

量指数（CMF），定量分析不稳定强弱与降雨量的

关系。CMF 指数从 CSI 产生的机制出发，综合考

虑了动力、热力、水汽、垂直运动和层结稳定性等

条件，判别是否为CSI区域。组合判别式为：

ì
í
î

ï

ï

MPV < 0
W > 0
RH > 80%

(9)

式（9）中要求 MPV＜0，主要是指对流不稳定

和潜在对称不稳定两者共同存在，或者存在两者

的单一不稳定形式。上节分析显示暴雨过程是对

流不稳定和潜在对称不稳定两者同时起作用的结

果，所以式（9）与 Dixon 等[48]的判别式的差别是剔

除了限定为对流性稳定（-∂θ ∂p > 0）的条件，以满

足两种不稳定共存的实际情况。组合判别式还要

求水汽含量近饱和以及有上升运动（W = -ρgω,判

别式用等价的 z坐标垂直速度，以保持与CSI的必

要条件判据（MPV<0 ）一致，避免讨论时混淆），其

物理意义实质上是负 MPV 垂直通量。对于给定

网格点和等压面层，利用判别式判断该点是否同

时满足 3个判别条件，如果是，则该格点在该层计

为“1”，表示存在 CSI 不稳定，否则为“0”，表示不

存在 CSI；从 1 000 hPa 逐等压面层判别到 100

hPa，可以得到垂直方向上有多少层满足，累加所

有为“1”的层数，即为 CMF 指数强度。逐格点计

算可知CMF 指数水平分布。

图 10 是旱期和涝期 CMF 指数和长江中下游

区域平均雨量逐日变化图。在极旱期 CMF 指数

与雨量变化平缓，振幅小，且CMF值维持在 150以

下；在梅汛期，4次暴雨过程对应的CMF指数明显

增大，超过了 550，而且变化剧烈，振幅大，指数与

旱涝转换表现为同位相，即旱期对应低指数，涝期

对应高指数。CMF指数与暴雨过程发生演变也非

常一致：在暴雨过程开始时 CMF 指数逐步剧增，

当暴雨结束时CMF指数又迅速减小，两者亦呈同

位相变化，两者的相关系数达到了 0.76。另外

CMF指数由低阶段到高阶段的转变对应日为 6月

3—4 日，这与封国林等[21]利用雨量距平法确定旱

急转涝日期的结果一致。由此可见，CMF指数对

2011年长江流域的梅汛期极端暴雨过程预测有很

好的指示意义。
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图10 长江中下游地区2011年旱涝急转期逐日区域平均 CMF 指数（实线）与降水量（虚线, 单位：mm ）变化图
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图 9 梅汛期4次暴雨过程沿暴雨中心MPV(阴影区，单位：PVU，1 PVU= 10-6 m2· K/(s· kg)，只画MPV <0 )
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88 结结 论论

本文针对长江中下游地区 2011年梅汛期频繁

暴雨过程导致前期极旱急转为区域洪涝的极端天

气气候事件，利用 ERA-Interim 及雨量观测资料，

诊断了急转前后及暴雨发生的对流条件，分析降

雨与CMF指数的定量关系，为梅汛期暴雨预报提

供新的思路和参考依据。

（1）雨量和土壤水分体积含水量变化证实了

2011 年长江中下游地区发生一次显著的梅汛期

前严重干旱急转为梅汛期区域性洪涝灾害的极端

天气事件。5月，冷空气叠加北行台风西侧下沉偏

北气流，使中国东部受干冷气流控制，压制孟加拉

湾西南气流向东北输送，以及西太平洋副热带高

压南侧的东南气流在偏东区域转向是前期干旱加

剧的主要环流形势；6月初，孟加拉湾西南气流增

强与西太平洋副热带高压突然加强西伸同步，导

致西南气流在长江中下游地区与北面偏东风回流

汇合，形成低层切变加强了低层气流辐合，配合高

原 700 hPa短波槽不断东移影响，促使长江中下游

进入梅汛期，是旱期转涝期的直接影响因子。

（2）与天气尺度环流一致，在极旱期，水汽通

量大值区位于孟加拉湾和西太平洋副高西侧，往

长江中下游地区的低层水汽通量非常弱，且以偏

北风输送为主，水汽呈辐散状。相反，在梅汛期，

伴随西南风增强，由孟加拉湾与副高南侧东南风

汇合形成显著水汽通量轴往长江中下游地区输

送，与东北风水汽输送带产生强烈辐合，形成了深

厚湿层，为多次极端暴雨产生提供充足水汽。

（3）在极旱期，θse密集区和经向梯度大值区

主要在华南地区，对应华南静止锋，长江中下游地

区缺乏边界层抬升机制；在梅汛期，与暖湿空气增

强相对应，长江中下游地区 θse增强，且形成等 θse密

集的梅雨锋区，锋区里高低空急流耦合，以及整层

深厚的上升运动，增强暖湿不稳定空气强迫抬升

和垂直输送，锋区南侧 θse向“下凹陷”区，导致倾斜

涡度发展，对流增强，使强降水持续形成暴雨中

心。

（4）暴雨中心 600 hPa 以下的中低层 MPV＜

0，为不稳定层，梅汛期内不同暴雨过程的湿正压

与湿斜压过程作用不同，不稳定类型、强弱及伸展

高度也有明显差异，但4次暴雨过程不稳定机制都

是对流不稳定与CSI共同起作用。

（5）综合考虑了动力、热力、水汽、垂直运动

和层结稳定性等条件的 CMF 指数与旱涝急转及

暴雨过程演变呈同位相变化，旱期对应低指数，涝

期对应高指数，暴雨过程开始 CMF 指数剧增，结

束时CMF指数迅速减小。

本文从个例分析进一步表明了 CMF 指数可

为梅汛期极端暴雨过程的预测信号，是前期研究

工作的延续，下一步我们将结合模式物理量预报

开展暴雨落区诊断，不断优化 CMF 指数的适用

性。
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RESEARCH ON THE CONVECTION CONDITION OF SHARP TURNING FROM

DROUGHT TO MEIYU FLOOD AND MEIYU RAIN STORM IN THE MIDDLE

AND LOWER REACHES OF THE YANGTZE RIVER IN 2011

HUANG Ming-ce1, 2, SHEN Xin-yong1, 3, LIU Hui-peng4, LI Xiao-fan5

(1. Key Laboratory of Meteorological Disaster, Ministry of Education/ Joint International Research Laboratory of Climate

and Environment Change/ Collaborative Innovation Center on Forecast and Evaluation of Meteorological Disasters,

Nanjing University of Information Science and Technology, Nanjing 210044, China;
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3. Southern Marine Science and Engineering Guangdong Laboratory (Zhuhai), Zhuhai 519082, China;
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Abstract: The extreme event of the extreme drought in May sharply turning into flood in June 2011 was

triggered by heavy rainfall during Meiyu period in the middle and lower reaches of the Yangtze River.

With the Era-Interim reanalysis data and rainfall data from regional stations in China, the characteristics

and differences of three conditions for convection such as water vapor, instability and lifting mechanism in

drought period and in Meiyu period were diagnosed, and the quantitative relationship and characteristics

between the conditional moist potential vortex vertical flux(CMF) index and rainstorm were also studied.

Results showed that in the extreme drought period, dry and cold northeast air current prevailed, the west

Pacific subtropical high(WPSH) located easterly, the water vapor flux in the lower layer was weak and

water vapor was mainly transported by northerly wind. Downdraft dominated the lower and middle layers

and there were no low level jet. The sparse isometric pseudo-equivalent potential temperature(PEPT) lines

led to the lack of boundary uplift mechanism, and they were the main factors that intensified drought.

However, in the Meiyu period, the southwest airflow was intensified, the WPSH extended westward, the

convergence of the lower level airflow and the water vapor flux in the lower layer were enhanced. Water

vapor was mainly transported by southwest and southeast wind, accompanied by the coupling of high and

low level jets and deep ascending motion, and the isometric PEPT lines became dense and Meiyu front

was formed, which enhanced the forced uplift and vertical transport of unstable warm and humid air,

causing frequent rainstorms and regional floods. In the storm center, the middle and lower layers below

600hPa were unstable with being less than 0. The combined action of convective instability and CSI was

the unstable mechanisms that induce heavy rainfall. The CMF index changed simoutaneously when

drought sharply turned into flood and rainstorms generated. In the extremely drought period, the CMF

index was low and changed steadily, whereas in Meiyu period, the opposite was true. CMF index also

inceased when rainstorm occured and decreased as it vanished.

Key words: drought sharply turning into flood; convection conditions; conditional symmetric instability;

Meiyu front; heavy rainfall enhance
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