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摘　　要

利用 PSU / NCAR MM4 对 5 个西北太平洋温带气旋的爆发性发展进行了一系列数值模

拟和敏感性试验, 并对重要的物理过程进行了分析和诊断。采用相同物理过程及边界条件的

控制试验成功地模拟出了主要的爆发性气旋加深率,为海洋爆发性气旋的业务数值预报提供

了可能。敏感性试验获得了湿物理过程、能量频散、SST 和海面能通量、日本岛地形及初、边

值条件等影响气旋加深率的定量认识,分析表明水的微物理过程,特别是网格尺度的水汽凝

结、未饱和层的云滴和雨滴蒸发, 是气旋爆发性发展中最重要的物理过程; 在高空 200～300

hPa 层的云滴蒸发效应可能是形成相应层气旋中心非绝热冷却峰值的主要原因; 由内在热力

-动力学过程所决定的潜热释放比对流参数化任意规定的加热分布更接近实际并能产生更好

的模拟结果; 没有能量频散效应时可减小模拟加深的 30% ; 海面能通量在初始时刻比在爆发

性发展时更重要, 不计初始时海面能通量将影响模拟加深约 25% ,而不计爆发性发展时的海

面能通量, 这种影响不及前者的一半; 爆发性发展时的海面能通量呈不均匀分布并能诱导反

锋面热力环流在局部抑制气旋的加深; 大气模式对海-气边界层能通量交换的变化和海洋增

暖产生了显著的热力学响应。试验还得出了日本岛地形及初、边值条件影响的重要结论。
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1　引　言

近几年开始出现的一些动力学诊断分析
[ 1～ 6]
和数值模拟研究

[ 7, 8]
, 增进了对西北太平

洋温带气旋爆发性发展的重要物理过程或因子的认识。除了有利高空环境和斜压发展的

重要条件之外 [ 3～6] , 多数研究指出了非绝热加热对气旋爆发性发展的控制作用,如指出凝

结潜热释放在气旋爆发性发展时刻最强 [ 3] , 一种看法认为大尺度加热是气旋强烈发展的

主要物理因子
[ 1]
, 大尺度加热对爆发性阶段低层高位涡中心形成有明显作用

[ 7]
;另一种看

法是,积云对流加热,特别是其垂直加热廓线的“形变”对爆发性气旋发展更重要[ 8]。关于
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海面能通量的影响,研究表明海面能通量和湿斜压动力学耦合对日本沿海爆发性气旋发

展的重要性[ 2] ,对来自东海入海的弱发展气旋的研究指出,海面能通量是制约气旋初生阶

段发展的主要因子 [ 9] ,是产生沿海气旋式涡度和影响次级环流发展的重要成份[ 10]。最近

的研究还揭示出能量频散效应是气旋爆发性发展的一种机制[ 11]。显然,这些不同的研究

所揭示的西北太平洋爆发性气旋的主要物理过程或因子还不一致,其相对贡献甚至还不

清楚。另外,从数值模拟的角度研究西北太平洋爆发性气旋的文献极少 [ 7, 8] ,模拟的也仅限

于 1～2个个例,不足的是还没有分析水的微物理过程、下界面过程及能量频散效应等对

气旋爆发性发展定量的影响及其敏感性。本文的目的,正在于通过多个海洋爆发性气旋的

中尺度模拟和敏感性试验, 对上述问题进行探讨。

2　初始场形成、选例和试验设计

数值模拟采用 PSU / NCAR MM4, ,模式描述详见文献[ 12] ,该模式已为众多爆发性

气旋模拟研究所采用
[ 8, 13]
。

文中重新构造了一个网格区域和网格中心点随所研究的个例不同而变动的水平网

格,求解了直角网格坐标中“.”和“×”点上的变量初值以及科氏参数 f、放大因子m 、变量

所在经度和纬度等。同文献[ 8]所取格距 150 km,垂直方向 6个 R层的网格相比, 这里采
用了水平格距为 75 km, 垂直 10个 R层( 0. 05, 0. 15, 0. 25, 0. 35, 0. 45, 0. 55, 0. 65,
0. 75, 0. 85, 0. 95)的分辨率较细的网格结构。

将欧洲中期天气预报中心( ECMWF)的 7层等压面( 1000, 850, 700, 500, 300, 200,

100 hPa) , 2. 5°×2. 5°经纬度网格上的 u, v , H , T , RH 客观分析值,在考虑地形高度后, 利

用双线性插值到网格中作为模式初值。其中考虑了湿度场与温度场独立插值的协调问

题
[ 15 ]
,温压场满足静力平衡关系,并对变量场进行了 9点平滑处理。

地表温度的初值,按照近地面层的气温及初始时刻的世界时,用经验公式给定,而海

表温度的初值根据 5°×5°月平均 SST 插值得到。将实际地形 10′×10′格点海拔高度资料

插值到网格点上并作平滑处理。陆地类型及植被情况,简单地分为“城市陆地”和“水”两

类,对陆地上和大洋中的有关物理参数,就取该两类属性的值。这样近似处理对研究海洋

爆发性气旋影响很小。

对于边界条件,每积分到一个 12 h 间隔,其边界上的气压、风速、温度、比湿及其倾向

即用ECMWF 的客观分析值更新一次。

地形高度上的气压是模式里需要给定的一个重要初值。根据等压面上的高度反演出

地面气压场采用文献[ 14]中的方法。假定模式大气中的温度 T 与气压 P的对数成线性关

系 T = a + bln P, a, b 为待定系数。通过求温度递减率,代入静力学方程并积分到任意等

压面P , 不难得到两层等压面上位势高度间的关系:

Z = Zm -
R
g

T m +
C
2
ln

P
Pm

ln
P
Pm

( 1)

和 P 的计算式:

P = P mexp 2g
R
( Zm - Z) / T m + ( T 2

m + 2C g
R
( Zm - Z) )

1
2 ( 2)
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这里下标m代表某一参考等压面, R为气体常数, g为重力加速度, C= 5T
5lnP为大气温度直

减率。将Z 看成模式地形高度, Zm 为紧邻Z之上的某一等压面Pm 上的高度, Tm为对应于

Zm的温度,则很容易计算出模式地形高度上的气压 P。显然,如果取 Z = 0, 下标 m 表示

1000 hPa 上的值,则可求出海平面气压。

选择了 5个海洋爆发性气旋个例进行数值试验。表 1列出了根据ECMWF 资料由方

程式( 2)计算得到和利用二次曲面拟合确定的气旋中心气压值和位置。

表 1　5 个海洋爆发性气旋个例及控制试验结果一览表

个例序号 时间( GMT )
控　制　试　验 实　　　　　况

气压( hPa) 位　　置 气压( hPa) 位　　置

个例 1 1983年

1月 3日 00时 1005. 4 30. 1°N, 153. 9°E 1005. 4( 1004) 30. 1°N, 153. 9°E( 29. 9°N, 155. 1°E)

1月 3日 12时* 992. 2 31. 5°N, 161. 1°E 993. 4( 992) 31. 6°N, 160. 4°E( 31. 0°N, 162. 8°E)

1月 4日 00时* 981. 9 33. 7°N, 169. 1°E 980. 7( 980) 32. 7°N, 170. 5°E( 32. 8°N, 172. 2°E)

1月 4日 12时 966. 7 37. 4°N, 174. 8°E 969. 5( 970) 37. 6°N, 179. 5°E( 35. 8°N, 178. 5°E)

1月 5日 00时 959. 2 40. 5°N, 177. 1°E 964. 2 42. 2°N, 173. 9°E( 41. 8°N, 173. 0°E)

个例 2 1983年

1月 22日 00时 1004 1004( 1004) ( 36. 0°N, 148. 2°E)

1月 22日 12时* 986 992( 990) ( 38. 3°N, 161. 2°E)

1月 23日 00时* 979 978( 977) ( 39. 9°N, 169. 0°E)

1月 23日 12时 968 956( 964) ( 39. 8°N, 179. 9°E)

个例 3 1982年

3月 1日 12时 998. 1 36. 9°N, 145. 6°E 998. 1( 996) 36. 9°N, 145. 6°E( 36. 8°N, 145. 0°E)

3月 2日 00时* 993. 2 39. 8°N, 150. 0°E 985. 2( 984) 39. 7°N, 152. 7°E( 40. 0°N, 151. 0°E)

3月 2日 12时 978. 0 42. 4°N, 154. 7°E 975. 0( 968) 43. 0°N, 157. 6°E( 43. 7°N, 157. 0°E)

个例 4 1982年

3月 14日 00时 992. 7 37. 2°N, 159. 5°E 992. 7( 992) 37. 2°N, 159. 6°E( 36. 8°N, 159. 0°E)

3月 14日 12时* 983. 1 41. 3°N, 165. 1°E 978. 5( 980) 42. 6°N, 167. 2°E( 41. 7°N, 166. 0°E)

3月 15日 00时 972. 9 46. 4°N, 169. 3°E 963. 0( 964) 47. 4°N, 168. 7°E( 46. 9°N, 169. 0°E)

3月 15日 12时 967. 4 47. 5°N, 171. 7°E 962. 0( 960) 48. 5°N, 170. 2°E( 48. 9°N, 173. 1°E)

3月 16日 00时 967. 0 48. 5°N, 174. 2°E

个例 5 1980年

1月 13日 12时 995 35. 0°N, 143. 0°E ( 994) ( 35. 0°N, 143. 0°E)

1月 14日 00时* 977 40. 5°N, 151. 0°E ( 980) ( 39. 0°N, 151. 2°E)

1月 14日 12时 968 44. 0°N, 153. 0°E ( 972) ( 44. 9°N, 150. 4°E)

1月 15日 00时 ( 968) ( 47. 9°N, 148. 4°E)

1月 15日 12时 ( 972) ( 48. 9°N, 149. 5°E)

　　注:括号内的是根据日本天气图得到的气旋中心气压及位置。个例 2,气旋中心气压取多个副中心的平均。

对个例 3,取自日本天气图的 3月 2日 12 时的气压值估计偏小,利用 ECMWF 资料和式 ( 2)的计算值为 975

hPa,另据 1000 hPa 地转涡度的计算来看,似乎定为 972 hPa较好。表 1中* 号表示每个个例的爆发时刻,在此

之前的 12 h 称为开始(爆发)时刻,也是模拟的初始时刻,之后的 12 h称为加深至最深时刻或成熟时刻。

412 气　　象　　学　　报　　　　　　　　　　　　　　　57 卷



表 1中5个个例有 7次24 h 爆发性发展过程,其中个例1和个例 2为连续爆发。根据

日本天气图估计的 7次平均加深率为 25 hPa/ 24 h,其爆发性发展强度一般比大西洋爆发

性气旋的要弱一些。从表 1中还清楚地看到,每个个例最后都加深到 970 hPa 以下,代表

了一些海洋强气旋的例子。利用式( 2)计算得到各个个例的地面气压场并同日本天气图进

行比较,发现场的型式及周围其它系统都非常接近,只是由于式( 2)的近似处理而计算得

到的气旋中心气压值一般略偏大。但是,计算的气压变化绝对值与实况还是较一致的。由

于模式对初始场中气旋中心气压值不敏感, 这样, 后面衡量模拟的加深时,也主要是用气

压变化的绝对值来和实况比较。以个例 1初始时及爆发性发展时刻的地面气压场为例给

出(如图 1所示)。

试验设计如下:选择气旋开始爆发时刻为初始时刻, 对每个个例分别进行 48 h 数值

模拟, 将包括了全物理过程的模拟作为控制试验,并将试验结果同式( 2)计算得到的气压

场型式及加深率(作为实况)进行比较。

在控制试验基础上, 通过改变湿物理过程、控制 SST 和海面能通量(感热、潜热通

量)、“剔除”能量频散效应和日本岛地形等进行模拟,称为敏感性试验。与控制试验进行比

较,以此定量确定物理过程或因子影响爆发性气旋加深的相对大小;经过同观测资料计算

的比较和模拟输出诊断,重点分析了湿物理过程、能量频散效应和海面感热通量的影响。

3　控制试验及结果分析

通过 5个个例的分别模拟和多次试验,选择进行控制试验的参数化方案是:水平和垂

直扩散、总体边界层、干对流调整、地面能量平衡(含长、短波辐射)、显式水汽方案;边界条

件是:海绵边界条件,仅个例 3采用了依赖时间及流入流出边界。5个个例控制试验的结

果与实况的比较, 也列入表 1中。

根据表 1中 5个个例统计, 24 h模拟的气旋加深和实况加深之间的平均绝对误差为

3. 90 hPa,标准差 3. 98 hPa。总的来说,控制试验模拟的气旋加深率与气旋爆发性发展的

实况加深率是较接近的,至少是可以相比拟的(对个例 4较差一些)。其中个例1和个例 2

的模拟与实况最为接近,前者 24 h 模拟的加深为 23. 5 hPa,而实况加深 24. 5 hPa,后者模

拟加深 25 hPa( 1004 hPa—979 hPa) ,而实况加深 26 hPa,两者都模拟出加深率的 96% ;从

位置上看,模拟的位置与实况也相差很小, 特别是个例 2还模拟出了多个副中心的特点

(图略)。对个例 3来说, 24 h模拟的加深为实况的 87%( 20. 1/ 23. 1) , 基本上模拟出了爆

发性发展。12 h( 3月2日 00时)模拟的强度比实况要偏弱,该气旋模拟的运动速度比实况

偏慢。对个例 5而言, 控制试验模拟出的气旋加深比实况偏大,实况为 24 h加深 22 hPa,

而模拟的加深为 27 hPa, 爆发性发展模拟是成功的,但路径更向东移, 而实际气旋为偏北

移动,与北面的另一中心合并。对于个例 4, 36 h 的模拟是较成功的,但这种加深过程比实

况偏慢。其 24 h模拟的加深率为 20. 2 hPa,占实况的 68% ( 20. 2/ 29. 7)。比较各个个例

模拟的与实况的气压场型式,发现都具有极好的相似性。以个例 1为例,给出 12 h, 24 h

模拟的气压场型式如图 2。同图1b 和图 1c比较,可以看到,爆发性发展时气旋中心的气压

值、气压场型式是相近的。对个例 2(图略) ,从 1983年 1月 22日 12时的日本天气图可以

看到,在气旋中分析出 3个小中心,东边为996 hPa,西北为 996 hPa,中间一个为984 hPa,
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而模拟的气旋中心表现为一个带状中心区。

图 1　用式( 2)计算出的地面气压场

( a. 1983年 1月 3日 00时; b. 1983年 1月 3日 12时;

c. 1983年 1月 4日 00时。地面气旋中心位置用“×”标示)
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图 2　控制试验中模拟的地面气压场

( a. 1983年 1月 3日 12时; b. 1983年 1月 4日 00时)

必须注意的是, 由于各个个例爆发性发展成因的差别,如有的可能主要由动力强迫,

而另一些更可能由非绝热驱动, 因此模拟结果也不相同, 但多个个例都能在相同物理过程

和边界条件下的控制试验中模拟出主要的加深率和气压场型式, 从总体上反映出模式的

全物理过程刻画了气旋爆发性发展的主要物理过程,从而为海洋爆发性气旋的业务数值

预报提供了可能, 下面就湿物理过程作进一步的讨论。

4　敏感性试验及结果分析

在 5个个例的控制试验基础上, 对其物理过程或因子的影响都进行了一系列的敏感

性试验。这里主要给出湿物理过程、能量频散效应和海面能通量的敏感性试验结果,并作

重点分析,其它试验从简。

4. 1　试验 1: 湿物理过程的影响

降水物理过程的细节是非常复杂但又是很重要的问题, 最近的爆发性气旋模拟研

究[ 8]采用了 Kuo-Anthes积云对流参数化方案。积云对流对大、中尺度环流的影响主要是
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通过凝结潜热释放和垂直涡动热通量和水汽通量进行的, 在试验 1中湿物理过程采用了

这种参数化方案, 其它同控制试验一样。对上面的 5个个例都进行了该试验,结果表明仅

有个例 5模拟出了爆发性发展,但与相应的控制试验比较,加深率不如后者大, 而对其它

个例,皆未模拟出爆发性发展过程, 且都反映出模拟的气旋加深率小于控制试验, 特别是

24 h爆发性发展阶段的后 12 h时段。

以个例 1为例,可以对照一下试验 1、控制试验和实况的差别(表 2)。

表 2　试验 1、控制试验和实况的比较

时　　间
试验 1 控制试验 实　　况

中心气压( hPa) 中心气压(h Pa) 中心气压( hPa)

1月 3日 00时(初始时刻) 1005. 4 1005. 4 1005. 4

1月 3日 12时* 999. 0 992. 2 993. 4

1月 4日 00时* 989. 0 981. 9 980. 7

1月 4日 12时 977. 0 966. 7 969. 5

1月 5日 00时 969. 0 959. 2 964. 2

从表 2中很清楚地看到, 同控制试验相比,第 1次爆发性发展的 24 h 中少加深 7. 1

hPa, 第 2 次爆发性发展的 24 小时中( 1月 3日 12时—1 月 4日 12时) , 加深少了 3. 5

hPa。显然,这是由于两试验中采用了不同的湿物理过程参数化而造成的模拟加深率上的

差别。

对于显式水汽方案,其湿物理过程包括了水汽凝结、云滴蒸发、云滴与雨滴的碰并、云

滴向雨滴的自动转变、用参数化的质量权重平均末速度计算的雨水降落和未饱和层的雨

水蒸发。其具体的微物理过程参数化和水汽、云水和雨水混合比的预报方程见文献[ 12]。

显然,该方案没有次网格尺度的对流参数化,所有的降水都是由可分辨尺度的显式水汽方

案产生的,即仅当网格点是饱和时产生降水,因此显式方案可看成是更复杂的可分辨尺度

的非对流性降水处理方案。非对流性降水有时也称之为可分辨尺度的降水或“稳定性”降

水。这样,因降水而产生的潜热释放是由模式内在热力-动力学所决定的,而不是如对流参

数化方案中任意规定的加热分布。当采用此方案时, 热力学方程中的非绝热加热率主要可

写成 Q
õ

= Q
õ

r ad + LP re + LP con, 其中L 表示凝结潜热, P re是雨滴蒸发量, Pcon是水汽凝结或

云滴蒸发量。这里右边 3项分别表示大气长波辐射冷却率, 雨滴在云下层的蒸发吸热率

(或称雨滴蒸发而导致的大气降温率)和水汽凝结加热率或云滴蒸发吸热率,其中后两项

为正值时,是凝结加热率,为负值时, 是蒸发吸热率。

根据控制试验,已经计算了采用显式水汽方案模拟的气旋爆发性发展时的Q
õ

r ad , L P re,

L Pcon 3项,在气旋中心附近的Q
õ

rad, LP re绝对值较小,较大的是L Pcon。给出个例1中( L P re +

L Pcon ) 在R= 0. 25 (相当于在气旋中心 322 hPa 等压面;对 12 h 模拟) ,在 R= 0. 15 (相当

于在气旋中心 232 hPa等压面; 对 24 h 模拟)和在 R= 0. 55 (相当于在气旋中心 584 hPa

等压面;对 24 h模拟)层上的分布分别如图 3。从图中可以看到, 在爆发性发展时( 12 h) ,
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图 3　 R= 0. 25 (对 12 h 模拟)、R= 0. 15 (对 24 h 模拟)和 R= 0. 55

(对 24 h 模拟)层上 ( L P re + L Pcon) 的分布

(方格区表示水汽凝结加热率大于 0. 5,黑阴影区表示云雨

滴蒸发吸热率大于 0. 5,较淡阴影区表示蒸发吸热率为 0～0. 5;单位: 10- 4K s- 1)
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图 4　1983年 1月 3 日 00 时- 5日 00 时每间隔 12 h

的气旋中心 9 点( 5°×5°)平均非绝热加热廓线

约 300 hPa层的气旋中心为云滴蒸发吸热区(其中这里雨滴蒸发很小) , 其东北方向为水

汽凝结加热区(图 3a) ; 在后续爆发性发展时( 24 h) ,约 200 hPa 层的气旋中心及北面附近

为云滴蒸发吸热区(图 3b) ,但在中下层约 500～700 hPa, 气旋中心及其北面却是主要的

水汽凝结加热区(图 3c) , 云滴和雨滴蒸发吸热区一般都围绕在水汽凝结加热区的周围。

事实上,这种分布特点是与用 ECMWF 客观分析资料计算的结果相类似的。图 4是从

Z-O方程诊断分析(另文)得到的气旋中心 9点平均( 5°×5°)的非绝热加热廓线。在爆发性

发展时的 500～850 hPa层是非绝热加热的最大正值,而在 200 hPa( 24 h)或 300 hPa( 12

h)层却出现一个负的非绝热加热峰值。前者主要对应于最大的水汽凝结加热, 而后者则

极可能反映了云滴的蒸发效应(因非绝热加热的其它分量相对要小得多)。因为云滴的蒸
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发所需热交换主要来自于该层周围空气块的放热(降温) , 其直接后果是出现负的非绝热

加热和干冷空气区。

图 5　 R = 0. 55 层上的垂直速度

(负为上升运动,正为下沉运动;单位: 10- 3hPa/s)

对照模拟的垂直运动和相对湿度(从模拟输出的水汽混合比算得)可更清楚地看到上

面的这一点。图 5为 24 h的 R= 0. 55层上的垂直运动,图 6为 R= 0. 15层上的相对湿度

实况(图 6a)、控制模拟的相对湿度(图 6b)和敏感性试验 1的相对湿度(图 6c)。显然,图 5

中的较大上升(下沉)运动区相当好地对应了图 3c中的较大水汽凝结加热率(云滴蒸发吸

热率)分布。图6b 中气旋中心及附近低相对湿度区(气旋中心北面高相对湿度区)与图 3b

中相应位置云滴蒸发吸热率(水汽凝结加热率)分布相对应。更重要的是,采用了显式水汽

方案的控制试验(图 6b)模拟的气旋中心较干区、北面的较湿区同实况(图 6a)的分布是很

相似的(只是模拟的湿区相对湿度量值偏大) ,而改用积云对流参数化方案的试验 1(图

6c)模拟的相对湿度分布同实况(图 6a)的差别却较大。对于12 h模拟的在 R= 0. 25层的

这一特点也很明显(图略)。这就表明显式水汽方案中因考虑了水的微物理过程,特别是网

格尺度的水汽凝结、未饱和层的云滴和雨滴蒸发效应后, 能更接近真实的海洋气旋爆发性

发展中的物理过程。相对地,积云对流参数化方案对爆发性发展过程的刻划是不适当的或

不完整的。

实际上最近对大西洋 ERICA IOP 5风暴的成功模拟[ 13]中, 也采用了显式水汽方案,

有些差别的是,该方案中除了考虑云水、雨水外还包括了雪和冰的阶段。当然,从控制试验

中得出的高层相对湿度估计过大和非绝热加热量值上的差别也表明了显示方案中微物理

参数化尚需进一步改进。可以肯定的是,在爆发性气旋的模拟中应由模式内在热力-动力

学过程,特别是水份微物理过程来决定加热和降水,后者更应是结果而不是条件(如对流

参数化方案中任意规定的加热分布)。
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图 6　个例 1 中 R = 0. 15 层上的相对湿度

( a. 实况; b. 控制试验; c. 敏感性试验 1)

4. 2　试验 2: 能量频散的影响

最近的文献[ 11]中揭示了能量频散对爆发性发展的重要性。在气旋初始发展阶段,通
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过非地转位势通量矢量,来自于上游系统的涡动能量被频散到气旋中心,能促使气旋的爆

发性发展。文献[ 11]详细地讨论了非地转位势通量矢量:

vaU= vU- k×¨ U2

2f ( y )
( 3)

其中风速 v和位势U均为相对于月平均的涡动量, f 为科氏参数, 下标a代表非地转。vaU剔
除了大部分的无辐散通量(能量环流) ,是净“辐射”的能通量, 该矢量的方向指示了能量频

散的方向,对强非线性波也能非常清楚地描述能量输送, 可称它为非线性波包的能量频散

矢量。

对个例 1 和个例 2, 在初始时和爆发性发展时, 涡动动能增长的一个主要源是

- ¨ õ ( vaU) ,以个例 1为例,给出基于 ECMWF 客观分析资料计算得到的垂直积分平均

涡动动能和 vaU矢量,如图 7。

图 7　 爆发性发展时的垂直积分平均涡动动能(单位: m2s- 2)和 vaU矢量

在本试验中,将“剔除”初始时的 vaU,即能量频散的影响。这里采用了一种控制风场

的方法来作此试验 2。其方法是:在初始时刻,将各层等压面上的风场分解成月平均风场

和涡动风场, 再对涡动风场求其地转分量和非地转分量, 然后将(涡动)地转风场与月平均

风场相加,最后以此风场代替等压面上的实际风场。经插值到 R面和平滑等处理后,作为
初值输入到模式中进行模拟,对边界上的风速值及倾向值也作类似处理。其它条件同控制

试验一样。这样, 模式初始场中便“剔除”了非地转位势通量 vaU。

试验 2的结果如下:个例 1,中心气压分别为 1005. 4 hPa(初始时刻)、996 hPa( 1月 3

日 12时)、982 hPa( 1月 4日 00时)、969 hPa ( 1月 4日 12时)和 957 hPa( 1月 5日 00

时) ;个例 2,分别为 1004 hPa(初始时刻)、988 hPa( 1月 22日 12 时)、981 hPa( 1月 23日

00时)和 969 hPa( 1月24日12时)。显然, 当不计能量频散效应时,相对于控制试验,模拟

至12 h时的气旋加深对个例 1和个例 2分别减少了 4 hPa 和 2 hPa。在模拟的 24 h及后

续发展阶段, 两者差别较小。此外,该试验中模拟的气旋中心位置都较相应控制试验中的

4212 期　 　　　　　　　　　黄立文等:海洋温带气旋爆发性发展数值试验



略偏西(图略)。

这一数值试验结果可以用基于 ECMWF 客观分析资料的局地能量学分析结果
[ 11]来

解释。个例 1, 在初始时刻及 12 h,能量频散效应是控制涡动动能急剧增长的一个主要过

程,由于初始时刻“剔除”了其中一个最主要物理过程,致使在第 1次爆发性发展阶段的气

旋加深显著减小;而对于24 h(第2次爆发) ,由能量频散效应触发的斜压转换和非绝热加

热成为了主导因子,因此气旋的实际加深几乎不受影响。对个例 2而言, 1月 22日 00时,

对应气旋爆发性发展的涡动能量急剧增长是通过获得上游频散来的能量及正压转换的共

同作用。同样,“剔除”了其中一个主要因子后, 气旋的发展自然会减弱。

这里,能量频散效应的敏感性试验定量给出了这种影响的程度, 对个例 1来说,仅此

一个因子导致的加深率减小即占控制试验中加深率的 30%, 表明了模式初值形成中处理

天气资料非地转位势通量的重要性。以前的文献[ 15]中强调了气旋爆发性发展的初期上

游天气尺度的极地急流-槽增幅的影响, 实际上这是一种强的向下游的能量频散效应, 因

为急流-槽附近的 va和U绝对值都较大, 而 vaU大于零,即方向指向东。但文中所称的能量频
散更具有高频不稳定波动的特征,它与通常的 Rossby 波的能量频散是有区别的。

在能量频散试验中还发现, 仅上层( 500～1000 hPa)涡动风场取地转风,而下层( 1000

～700 hPa)仍用实际风时, 对个例5的试验发现,比控制试验多加深 1. 4 hPa;而当上层取

实际风,下层涡动风场取地转风时, 比控制试验减弱 0. 5 hPa。这一结果再次验证了能量

频散效应对气旋发展的影响。因为大气中上、下层非地转位势通量矢量的方向是相反的,

而且上层强于下层。当主要存在上层的非地转位势通量矢量时,上游频散来的能量将使气

旋发展加深,而当主要存在下层的非地转位势通量矢量时,这种作用将比上层的作用要

弱,甚至作用相反。

4. 3　试验 3: SST和海面能通量的影响

海洋气旋的发展离不开海洋的感热和潜热输送。关于 SST 和下界面感热通量的影

响,不同的研究得到了一些很不一致的结果 [ 16～20] ,本试验期望进一步弄清 SST 和海面能

通量(感热、潜热通量)的变化在不同的发展阶段影响模拟加深率的定量大小、海-气交换

过程以及产生的模式热力-动力学响应。

模式中地面感热、潜热通量计算采用的是总体空气动力学公式:

H s = QacpmCHCu(Hg - Ha ) v ( 4)

Es = QaCHCuM ( qv s ( T g ) - qva) v ( 5)

其中 cp m为湿空气的定压比热;Qa, Ha和 qva分别为模式最低层的密度、位温和水汽混合比;

Hg , qv s( T g) 分别为对应于地面温度T g (或 SST )的位温和饱和混合比; CH和Cu为位温和动

量的交换系数, v = ( v
2
a + v

2
c )

1
2 , v c为“对流速度”, v a为模式最低层的风速; M 为水汽有效

率。可见,海面感热通量H s主要由模式最低层的位温与海表位温之差决定, 换言之,海-气

感热交换依赖于海-气边界层的 SST 与气温的温差分布,而海面潜热通量 E s主要取决于

海表的饱和混合比与紧邻海表的大气混合比之差,反映了海表的蒸发潜力。这里没有给出

定量计算,因模式本身已经计算了其绝对大小。主要关心的是差的大小和正负。注意H s和

Es是有密切联系的,因为一定的 T g ( SST ) 同时决定了一定的 Hg 和 qv s。
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在试验 3中, 作了 3个试验, 其一是地面(海表)温度作如下处理:在初始时刻, 将SST

升高 1K,其它都同控制试验的条件一样(包括地面温度)。这样, 对个例 1, 试验 3中 48 h

模拟的气旋加深比控制试验中的分别多加深 1. 1 hPa( 12 h) , 2. 2 hPa( 24 h) , 2. 1 hPa( 36

h) , 1. 3 hPa( 48 h) ,其中占控制试验模拟加深的 8. 4%( 12 h) , 9. 3%( 24 h) , 对 24 h后的

模拟这一比例较小。其二是在初始时刻( 3日 00时) , T g 或SST 取模式最低层的气温开始

48 h 模拟,即初始时无海面能通量,其它同控制试验。结果表明,对个例 1模拟的气旋加

深比控制试验中的分别少加深 3. 3 hPa( 12 h) , 5. 6 hPa( 24 h) , 7. 4 hPa( 36 h) , 6. 0 hPa

( 48 h) ,分别占控制试验模拟加深的 24. 6% ( 12 h) , 23. 8%( 24 h) , 19. 1% ( 36 h) , 13. 0%

( 48 h)。其三与其二类似,但保持初始时刻有海面能通量而在连续爆发性发展时刻( 3日

12时, 4日 00时)设法“切断”海面能通量, 其它同控制试验。结果是,在 3日 12时“切断”

海面能通量而模拟的气旋加深比控制试验中的分别少加深 2. 7 hPa( 24 h) , 4. 6 hPa( 36

h ) , 3. 1 hPa( 48 h) ,分别占控制试验模拟加深的 11. 4% ( 24 h) , 11. 8% ( 36 h) , 6. 7%( 48

h) ;而在 4日 00时“切断”而模拟的气旋加深非常接近控制试验,仅少加深 4. 6%( 36 h)和

4. 7%( 48 h)。另外此试验中 R= 0. 15层上的相对湿度并不受太大影响。这些试验显示,

海温升高 1K(导致感热通量也增加) ,总的来说气旋增加的加深并不太显著,最大影响不

到 10%; 若初始时不计海面能通量,短期内气旋加深率的减小接近占控制试验模拟加深

率的 25% ,而爆发性发展时刻的热通量影响最大不到初始时刻热通量影响的一半。从这

一特点和相对湿度的非显著变化还可以推测主要的水汽来源于爆发性发展之前的初始

时。还应注意,虽然爆发性发展中的热通量总体上对气旋加深略有促进,但此时热通量分

布不均匀也在局部起到了阻滞气旋加深的反作用。这些可从控制试验中模拟的海-气温

(湿)差分布来定性说明。

以个例 1为例, 给出了初始时刻( 1 月 3日 00时)、连续爆发性发展时刻(以 24 h 为

例)和成熟时刻( 36 h)模拟的海(地)气温差分布如图 8( ( qv s - qva )的分布与图 8 非常相

似,从略)。从图 8中可看出,初始时刻(图 8a) , 气旋处在大范围的能通量向上的环境中,

初始的这种态势极有利于海洋向大气提供感热和为随后的爆发性发展提供足够的水汽。

在 12 h(可看成第 2次爆发性发展的初始时刻, 图略) ,同图 8a 类似,但已在气旋中心的南

面产生了弱的向下的能通量。在爆发性发展时刻的 24 h(图 8b) , 主要的海面蒸发和感热

加热发生在冷空气里的气旋后方,而气旋中心及其东南方的气温高于海温,地面空气的混

合比也高于洋面的饱和混合比, 表明了这里可能有海雾的形成和浅云降水过程。尽管缺乏

直接观测来验证, 但模拟也确实证实在向下的能通量区, 地面具有较大的相对湿度。随着

此时气旋中心及其东南方低层空气的冷却和气旋后方空气变暖,根据斜压理论,由海面能

通量分布不均诱导的这种不同热力分布将产生附加的反锋面热力环流。因此地面气旋中

心及其东南方的感热和潜热交换实际上起阻滞气旋发展的作用, 尽管周围其它区域的热

交换仍然有利于气旋加深。到36 h成熟时,在气旋中心及其移动的前方,向下的能通量更

加显著。在气旋中心附近, 海-气温(湿)差梯度较大的区域与观测到的地面锋线是接近的,

其中南面一支为冷锋, 偏东面一支为暖锋,而东南象限的温差负值中心正是冷、暖锋之间

的暖气团的位置。对个例 3,这一点看得非常明显(图略)。积分到48 h,暖气团范围明显减

小,气旋将通过向海洋输送感热和因摩擦作用等而逐渐衰亡。
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图 8　模拟的海-气温差分布

( a. 初始时刻; b. 24 h; c. 36 h。实线对应能通量向上,虚线则相

反;岸线附近因海-气温差反符号,温差梯度大,图中显得非常浓密)

从这里可以看到,在气旋开始发展时,海洋通过感热、潜热向大气输送能通量比较显

424 气　　象　　学　　报　　　　　　　　　　　　　　　57 卷



著,而在爆发性发展进程中附加的感热和水汽是不显著的,在气旋中心及东南面这种交换

是反方向的。由于试验 3中, SST 升高 1K 正好是在气旋开始发展且海面能通量是正贡献

时,因此能在短期内( 24 h)促进气旋加深率一定程度的增加, 而在试验 3中若不计初始时

的海面能通量,切断了气旋初始时主要的感热加热和水汽供应,因此能比爆发性发展“中

途”切断更显著地影响到模式的湿物理过程和气旋的最后加深。这同文献[ 21]的分析是一

致的, Fant ini认为, 地面能通量的效应就是在初期释放感热和潜热能为随后的爆发性发

展建立潜势( potential) ,一旦这种潜势实现, 即使在没有地面能通量时爆发性气旋生成也

能发生。

在 SST 升高 1 K时所作的试验 3中,我们还注意到了模式热力学上的响应。如对于

24 h,在 R= 0. 55层气旋中心附近最大水汽凝结加热率增加了 11. 0×10- 4 K s- 1 (相对于

控制试验) , 最大云滴蒸发吸热导致的大气冷却率增加了- 2. 1×10
- 4
K s

- 1
;在 R= 0. 15

层气旋中心附近最大水汽凝结加热率增加了 0. 5×10- 4
K s

- 1 ,而最大大气冷却率增加了

- 0. 2×10- 4 K s- 1。在初始时无感热通量的试验中,同样对于 24 h,在 R= 0. 55层气旋中

心附近最大水汽凝结加热率减少了 17. 2×10
- 4
K s

- 1
, 最大大气冷却率减少了- 4. 0×

10
- 4
K s

- 1
; 在R= 0. 15层气旋中心附近最大水汽凝结加热率减少了 0. 4×10

- 4
K s

- 1
,而

最大大气冷却率减少了- 0. 56×10
- 4
K s

- 1
。很显然,这种响应是模式海-气边界层感热和

潜热通量交换的变化在模式热力-动力学上的体现,其中后一试验响应的效应更大。

4. 4　其它试验讨论

限于篇幅,这里只对一些其它的试验结果作些简单地讨论。

其一是侧边界条件的影响。对海绵边界、松驰边界和依赖时间及流入流出边界条件分

别进行了试验,其它条件同控制试验。结果表明(表略) , 采用不同侧边界条件显著地影响

到气旋的加深率。如对个例1来说,采用流入流出边界条件的试验比采用海绵边界条件的

试验 12 h 模拟少加深 3. 8 hPa, 24 h模拟少加深7. 1 hPa,而个例3, 在同样的情况下, 12 h

模拟少加深 9. 5 hPa, 24 h 模拟却多加深了2. 7 hPa。对于36 h 以上的模拟,这种侧边界条

件的影响差别不大。显然, 侧边界条件的影响依赖于处理侧边界物质和能量交换的方式、

网格域的大小和不同个例客观分析(或大尺度预报)质量的差别。因为短期内侧边界条件

的形式和网格域的大小可能会歪曲大尺度的背景场,造成实况信号的“失真”,尽管大尺度

的背景场并未同区域模式内部动力学相互作用。对同一个例仅改变网格域而采用同样侧

边界条件的模拟发现, 网格域大些的模拟加深率更接近实况。侧边界条件的显著影响也为

其他学者的工作所证实。

其二是模拟采用的初始时刻不同的影响。试验表明,对个例 1以 1月 3日 12时为初

始时刻开始模拟,在 1月 4日 00时加深到 975. 2 hPa, 比控制试验中加深更大, 两者相差

6. 7 hPa。对个例2来说,以 1月21日 12时为初始时刻,积分到 1月 22日 12时,气旋中心

最低气压比控制试验少加深 7 hPa。造成这种采用不同初始时刻模拟的显著差别的原因

是显而易见的, 因为爆发性过程已开始发生的初始场中包含了更接近控制试验的信息并

且更短期内模式中“噪音”累积也更小一些。这里提出这一试验只想给出这种影响的定量

幅度。

再一个试验就是日本岛地形的影响。统计分析已经表明, 在日本东南洋面上是海洋爆
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发性气旋的一个多发地带。日本岛的地形会不会同海洋气旋爆发性发展有关呢? 在本试

验中,除“抹掉”日本岛地形进行模拟外,其它同控制试验。对个例 1至个例 4都作了日本

岛地形影响试验。有趣的是,“抹掉”日本岛地形后,模拟的气旋加深率及位置不变,与控制

试验结果几乎完全一样。这一试验表明,海洋气旋的发展不受日本岛地形的影响,而这一

海域多发的原因可能源于气候上西北太平洋风暴入口处高空强的下游能量频散效应以及

初始时下界洋面的能通量已为湿斜压发展过程积累了充沛的水汽。

5　结　论

利用PSU / NCAR MM4对5个西北太平洋温带气旋爆发性发展进行了数值试验。首

先提出了用于海洋爆发性气旋模拟研究的模式初始场的形成,采取了一些基本处理方案,

其中插值、平滑方案、下边界和侧边界处理、静力平衡初值处理和地面气压场反演等,这些

对于成功的数值模拟是非常关键的。在此基础上,设计并实施了一个控制试验和多个敏感

性试验,包括了物理过程或因子影响试验及边、初值问题,重点对水的微物理过程、能量频

散和海面能通量影响的试验结果进行了分析和诊断。

5个个例的 7次爆发性发展的平均加深为 25 hPa,控制试验对 24 h模拟加深的平均

绝对误差为 3. 90 hPa。模拟产生了主要的爆发性气旋加深率、路径及地面气压场型式。表

明考虑了水平和垂直扩散、总体边界层、干对流调整、地面能量平衡(含长、短波辐射) , 显

式水汽等物理参数化和海绵边界条件等适合于模拟海洋温带气旋爆发性发展过程。

湿物理过程敏感性试验研究表明,采用 Anthes-Kuo 积云对流参数化方案不能模拟

出 5个个例中 4个个例的爆发性发展过程,且较显式水汽方案模拟出的 24 h 加深一般偏

小 3～7 hPa,其模拟输出诊断的相对湿度分布同客观分析场型式差别显著, 反映了积云

对流参数化方案刻划的海洋气旋爆发性发展的物理过程是不完全的。而采用显式水汽方

案更接近真实地反映了实际气旋爆发性发展的主要物理过程。垂直运动、相对湿度和非绝

热加热的综合考查表明,水的微物理过程,特别是网格尺度的水汽凝结、未饱和层的云滴

和雨滴蒸发, 是气旋爆发性发展中最重要的物理过程,在高空 200～300 hPa层的云滴蒸

发效应可能是形成相应层气旋中心非绝热冷却峰值的主要原因, 而由内在热力-动力学所

决定的潜热释放能比对流参数化任意规定的加热分布产生更好的模拟结果。试验还表明,

尚需进一步改进微物理过程参数化, 如显式方案中还可包括雪和冰的阶段。

能量频散的影响在模拟的初始一段时间内是显著的,其中上层能量频散的影响更大。

若不考虑能量频散效应时,可使模拟的气旋加深减少约 30% ,对后续时段的模拟, 这种影

响较小。数值试验进一步验证了已有的一些观测分析的结果并给出了这种影响的定量的

大小,也表明了处理模式初值中天气资料非地转场的重要性。

SST 和海面能通量对气旋发展初期的影响是重要的, 而在爆发性发展时海面能通量

对气旋加深的影响不及初始时这种影响的一半。实际上, 爆发性发展时的海面能通量能诱

导局部反锋面热力环流,阻滞气旋的发展。试验表明, 没有初始时刻的海面能通量时, 24 h

减少的加深约占控制试验模拟加深的 25%,表明初期海洋释放感热能和潜热能建立起随

后爆发性发展的潜势, 初始时获得的水汽足以供应爆发性发展需要的降水和相应的潜热

释放。海洋增暖 1K导致气旋附加加深不到控制试验中的 10%。试验还表明,大气模式对
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海-气边界层能通量交换的变化产生了显著的热力-动力学响应并能伸入到大气顶层, 暗

示了可能产生海-气耦合的效应。

其它试验还表明, 模式对不同侧边界条件是敏感的, 采用不同侧边界条件的模拟可使

气旋在 12 h加深相差 9. 5 hPa,处理侧边界物质和能量交换的方式,网格域的大小和大尺

度背景场的质量可能对爆发性气旋模拟是至关重要的。采用不同初始时刻模拟,模拟的气

旋加深约相差7 hPa。此外,日本岛的地形对海洋爆发性气旋的发展和移动没有影响。5个

个例数值试验的相似结果揭示了上述海洋爆发性气旋发展的共性。
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