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摘要
1
 

强对流雷暴系统及可能伴随的灾害天气因其对人类生命和财产安全的巨大威胁一

直是天气预报和预警中的重点和难点。当前对强对流雷暴天气的预报还存在着不可忽

视的误差，预示着强对流雷暴天气的可预报性十分有限，然而之前对大气可预报性的

研究多着眼于较大的尺度，尚无工作对强对流天气在雷暴尺度的可预报性进行研究。

本文使用高分辨率、云解析的数值模式和集合预报的方法，以 2013 年 5 月 20 日发生

在美国俄克拉荷马州、产生了美国近年来最严重的一次龙卷灾害的强对流雷暴天气为

例，对强对流雷暴天气的实际可预报性和本性可预报性进行了研究。 

一方面，本文对天气背景时间、边界层变化和地形影响对对流的触发及之后雷暴

单体的组织和发展的影响进行了研究。结果表明，无论是天气背景时间还是地形条件

的错位都会显著地影响边界层内的大气状况。天气背景时间的改变会通过边界层日变

化的混合过程和低空急流的水汽输送对水汽的垂直分布产生影响，改变低层的水汽和

不稳定性等对流环境条件，以此影响对流触发的发生时间。地形条件的改变除了会影

响低层水汽条件之外，还会影响低层风场结构（如平均风场、低层风切变和环境螺旋

度），产生局地有利于对流触发的辐合，或改变雷暴的组织结构。 

另一方面，本文对此次强对流雷暴天气从对流触发前环境、对流触发、对流组织发

展到雷暴相互作用过程的本性可预报性进行了研究。结果表明，远小于观测误差的微

小初始误差，虽然无法影响中尺度环境不稳定性和水汽，却能随着边界层中的湍流活

动迅速扩散，并在湿对流过程中通过上升气流、水成物相变和冷池之间的相互作用迅

速放大，从而对雷暴的外形、发展和结构产生巨大的影响。即使将初始误差再减小高达

90%，预报误差依旧几乎不变，证明此次天气过程在 3 到 6 小时内的本性可预报性是

极为有限的。对误差的尺度分解分析发现了与初始误差大小无关的误差饱和和升尺度

增长过程。 
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ABSTRACT 

Severe thunderstorms and associated hazardous weather phenomena have long been 

recognized as one of the major threats to human lives and properties, and is one of the most 

important as well as difficult part of weather forecast and numerical weather prediction. 

Considerable forecast errors still occur in current practices, indicating a limiated predictability 

in predicting severe thunderstorms. This study employs a high-resolution convection-

permitting numerical weather prediction model with an ensemble forecast approach, explores 

practical and intrinsic predictability of the severe thunderstorm event happened on May 20, 

2013 in Oklahoma, United States that spawned one of the most disastrous tornados in recent 

years. 

The sensitivity of initiation and subsequent organization and intensity of the 

thunderstorms to small yet realistic uncertainties in boundary layer and topographical 

influence within a few hours preceding the thunderstorm event was examined. It was found 

that small shifts in either simulation time or terrain configuration led to considerable 

differences in the atmospheric conditions within the boundary layer. Small shifts in simulation 

time led to changes in low-level moisture and instability, primarily through the vertical 

distribution of moisture within the boundary layer due to vertical mixing during the diurnal 

cycle as well as advection by low level jet, and thereby influencing convection initiation. Small 

shifts in terrain led to not only changes in low-level moisture but also changes in the wind 

field, low-level vertical wind shear and storm-relative environmental helicity, altering locally 

enhanced convergence that may trigger convection as well as environment conditions that 

were favourable for different organizational modes of convections.  

This study also seeks to explore the intrinsic predictability of this event from its pre-

initiation environment to initiation, upscale organization and interaction with other convective 

storms. It was found that minute initial condition uncertainties that were beyond detection 

capabilities of any current observational platforms, too small to modify the initial mesoscale 

environmental instability and moisture fields, will be propagated and evolved via turbulence 

within the PBL and rapidly amplified in moist convective processes through positive 
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feedbacks associated with updrafts, phase transitions of water species and cold pools, thus 

greatly affecting the appearance, organization and development of thunderstorms. The forecast 

errors remain nearly unchanged even when the initial perturbations (errors) were reduced by 

as much as 90%, which strongly suggests an inherently limited predictability for this 

thunderstorm event for lead times as short as 3 to 6 hours. Further scale decomposition reveals 

rapid error growth and saturation in meso-γ scales (regardless of the magnitude of initial errors) 

and subsequent upscale growth into meso-β scales. 
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第一章  引言 

1.1 研究意义 

强对流雷暴系统会带来直线大风、短时强降水、闪电、冰雹和龙卷等灾害性天气现

象，对人类的生命和财产安全造成巨大的威胁，因而对强雷暴的预报长久以来一直是

天气预报的重点之一。而由于其时空尺度小［空间尺度通常在中γ尺度（Orlanski, 1975），

也即数千米至数十千米；持续时间数分钟到数十分钟］、发展迅速（通常在对流触发之

后数十分钟内发展为成熟的雷暴系统）、非线性特征明显，强雷暴天气的预报也一直是

难点之一（孙继松 等，2014）。 

在各类强雷暴灾害天气中，龙卷又以其巨大的破坏力和影响力尤其引人关注。龙

卷会出现在全球除了南极洲之外的所有大陆上，其中又以美国发生的龙卷频次最高。

在我国，龙卷多发于东南沿海、江淮、华北及东北的平原地区（Meng et al., 2014；孙继

松 等，2014；范雯杰 等，2015）。近年来，由于 2015 年 6 月 1 日“东方之星”号客轮

翻沉事故（Meng et al., 2015）、2015 年 10 月 4 日广东顺德-番禺龙卷灾害（Bai et al., 

2016）等龙卷事件和与龙卷相关的灾难事故，龙卷灾害在我国也开始越来越多地受到

民众的关注。 

在过去的 70 年间，美国国家气象局（National Weather Service，简称 NWS）发展

出了一套完整的、以观测为基础（被称为“warn-on-detection”，简称 WoD）的方法，

确认龙卷、冰雹等强对流灾害天气的发生，并向民众发布相关的预警信息（Coleman et 

al., 2011; Brotzge et al., 2013）。这一方法主要借助于对特定天气现象的观测，包括有利

于龙卷生成的大气环境条件的观测和预报、多普勒天气雷达的观测（包括雷达反射率

和径向风速）对中气旋（mesocyclone）和龙卷涡旋特征（tornado vortex signature，简称

TVS）等与龙卷密切相关的特征的监测、对龙卷的漏斗云体等天气现象的目击报告等。

美国全国范围内多普勒天气雷达（Weather Surveillance Radar – 1988 Doppler，简称 WSR-

88D 雷达）观测网的建成提高了强对流灾害天气的探测率（probability of detection，简

称 POD）、降低了误报率（false alarm ratio，简称 FAR），使得美国本土对龙卷预警的提

前时间由 1978 年的 3 分钟提高到了 2011 年的 14 分钟。然而，在现有的以观测为基础

的WoD预警方法下，龙卷预警的提前时间将会很难超过 17分钟（Stensrud et al., 2009）。 

随着近年来观测技术的提高、数值天气预报模式的发展、资料同化方法的进步和

计算资源的增长，使用以集合为基础的资料同化方法［如集合卡尔曼滤波（ensemble 

Kalman filter，简称 EnKF）］同化雷达和卫星等高时空分辨率的观测数据［如 Snyder et 

al. (2003) 等］，并以集合资料同化方法生成的分析场集合作为数值模式的初始场，使用
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高分辨率、能够部分显式模拟对流活动的云解析模式（convection-permitting model；水

平格距约为 1–4 km）对强对流天气系统进行集合预报，已经在许多研究中被证明有助

于强对流灾害天气的预警（Roebber et al., 2004; Stensrud et al., 2009, 2013）。例如，美国

国家大气和海洋管理局（National Oceanic and Atmospheric Administration，简称 NOAA）

的“灾害天气实验平台（Hazardous Weather Testbed，简称 HWT）”自 2000 年开始每年

开展业务部门与科研机构合作进行天气预报的“春季实验（Spring Experiment）”，近几

年来这一实验的重心逐渐转移到使用先进的、与云解析模式相结合的集合资料同化和

集合预报方法，辅助灾害天气的预报和预警（Coniglio et al., 2010; Johnson et al., 2011a, 

b, 2014; Clark et al., 2012; Johnson et al., 2013; Karstens et al., 2015）。此外，近年大量的

个例研究也证实了使用高分辨率短期集合预报对强对流系统［包括超级单体雷暴和中

尺度对流系统（mesoscale convective system，简称 MCS）等］进行预报的可行性和可

靠性（Hawblitzel et al., 2007; Stensrud et al., 2010; Aksoy et al., 2010; Dawson et al., 2012; 

Schwartz et al., 2015; Snook et al., 2012; Wheatley et al., 2014; Yussouf et al., 2013, 2015）。

在这样的背景下，从以观测为基础的 WoD 预警转变为以集合资料同化和集合预报为基

础的 WoF（“Warn-on-Forecast”）预警被认为是强对流灾害天气预警未来可能的发展方

向之一（Stensrud et al., 2009, 2013）。WoF 基于强对流系统的集合预报发布灾害性天气

的预警，有可能突破 WoD 的预警时长瓶颈。以这一预警概念为基础，美国的国家大气

研究中心（National Center for Atmospheric Research，简称 NCAR）已经开始试验运行

其结合了 EnKF 资料同化系统的实时集合预报系统（Schwartz 2015a, b），国家强风暴实

验室（National Severe Storm Laboratoriy，简称 NSSL）已经开始试验运行其结合了的

EnKF 资料同化系统的“NSSL 试验集合 WoF 系统”（NSSL Experimental WoF System for 

ensembles，简称 NEWS-e；Wheatley et al., 2015）。 

确定可靠的预警时长对 WoF 系统的应用和发展至关重要，而可靠的预警时长与强

对流系统的可预报性密切相关。Lorenz (1963) 最早系统地提出了可预报性的概念；大

气的可预报性通常分为两类（Lorenz, 1996; Melhauser and Zhang, 2012）：实际可预报性

（practical predictability）和本性可预报性（intrinsic predictability）。实际可预报性关注

当前水平下对天气过程能够准确预报的最长时限（“the extent to which we ourselves are 

able to predict by the best-known procedure, either currently or in foreseeable future”；Lorenz, 

1996），主要受限于目前数值模式和初始场的误差（Lorenz, 1982, 1996）。本性可预报性

关注使用近乎完美的数值模式和初始场对天气过程能够准确预报的最长时限（“the 

extent to which prediction is possible if an optimum procedure is used”；Lorenz, 1996），主

要受限于天气系统内部的动力过程和误差增长机制（Lorenz, 1969, 1996）。在最理想的

情况下，随着数值模式和初始场误差的持续减小，实际可预报性将会逼近本性可预报

性。然而，对中尺度对流系统可预报性的研究大部分都集中于中 α 尺度和中 β 尺度，
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对中 γ 尺度的强对流雷暴天气的实际可预报性的研究还相对较少，而几乎没有对其本

性可预报性的研究。本文将以 2015 年 5 月 20 日美国俄克拉荷马州产生了强龙卷的强

对流雷暴天气过程为例，分别对中尺度强对流雷暴系统的实际和本性可预报性进行研

究（Zhang et al., 2015, 2016）。 

1.2 中尺度可预报性的研究进展和局限 

1.2.1 实际可预报性 

实际可预报性主要受到资料同化方法、资料同化过程中对观测的处理和数值模式

的动力内核与参数化方案包含的误差影响。中尺度天气系统实际可预报性的研究首先

开始于中尺度。例如，Zhang et al. (2002) 使用数值模式模拟 2000 年 1 月 24 日至 25

日发生在美国北卡罗来纳（North Carolina）州破降雪纪录的暴风雪天气，发现模式分辨

率从 30 km 提高到 3.3 km 能够提高锋面气旋强度和位置的预报，因而更准确地预报降

水；此外，在生成初始场时减少仅仅一个探空观测，就能带来预报降雪分布的显著改

变，表明初始场中的误差会极大地影响数值预报结果。Langland et al. (2002) 对同一事

件的研究也证实了预报结果对初始场的敏感性：在使用基于伴随敏感性的订正方法对

初始场进行修改之后，气旋位置的 72 小时预报误差从 1860 km 减小至 105 km，预报误

差总能量（difference total energy，简称 DTE）也减小了几乎 75%。然而，Zhang et al. 

(2006) 和 Bei et al. (2007) 发现，对于暖季极端降水事件，模式分辨率从 30 km 提高到

3.3 km 并不是总能改善预报结果，虽然在 Bei et al. (2007) 中 10 km 分辨率依旧优于 30 

km 分辨率的模拟结果。Zhang et al. (2006) 还发现，使用不同的积云对流参数化方案、

微物理参数化方案和边界层（planetary boundary layer，简称 PBL）参数化方案的组合，

会导致模拟的降水的位置和强度的巨大变化。此外，在 Bei et al. (2007) 中，使用不同

全球模式的模拟结果作为区域模式初始场，比模式分辨率从 30 km 提高到 10 km 给降

水预报带来的影响更大。而 Vié et al. (2011) 发现，模式初始条件（initial conditions，简

称 IC）中的误差主要对 12 小时以下的短期预报有着影响，而更长的预报时长中边界条

件（lateral boundary conditions，简称 LBC）的误差会有着更显著的作用。 

中尺度对流性天气系统［如热带气旋（tropical cyclone，简称 TC）和 MCS］的实

际可预报性方面也有很多研究。Sippel et al. (2008) 对 TC 生成的研究发现，墨西哥湾

热带低压的加强对初始场中环境水汽和不稳定性十分敏感，而模式分辨率和物理参数

化方案会进一步影响与低压加强过程相关的湿对流活动。另外，对热带气旋实际可预

报性的研究一直与业务预报和业务运行的模式密切相关。Zhang et al. (2014) 发现区域

模式对北大西洋飓风强度的预报误差与预报初始时刻飓风强度本身有着很强的相关性。

对热带气旋业务预报中使用的多种统计模式（DeMaria et al., 1994, 1999, 2005; Knaff et 
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al., 2003; Law et al., 2007）分别考虑了不同天气和动力因素的影响，对于不同阶段的 TC

强度变化有着大小不一的预报误差（Elsberry et al., 2007），表明不同阶段影响 TC 强度

实际可预报性的因素可能有所差别。湿对流过程对实际可预报性的影响同样为

Melhauser and Zhang (2012) 对弓状回波的研究和 Wu et al. (2013) 对飑线的研究所证实。

这些研究通过在集合预报的初始场中引入与目前全球模式分析场误差相当的扰动，发

现冷池的强度及相关的动力过程对弓状回波的发展至关重要，而上游的湿对流过程会

影响下游冷池的强度和位置。Wandishin et al. (2008, 2010) 使用均一环境场和理想的高

分辨率云解析模式研究了 MCS 的实际可预报性；他们通过在集合预报的初始场中加入

和目前 NAM（North American Mesoscale Forecast System）模式和 RUC（Rapid Update 

Cycle）模式的 24 小时预报误差相当的误差发现，在三维模拟中，如果将初始场的误差

量级从 24 小时预报误差减小至分析场误差（大约相当于将初始场误差减小一半），能

够正确模拟出 MCS 的集合成员的百分比（被称为“成功率”）能从 70%提高到 85%。 

上述研究工作多集中于中 α 尺度（200–2000 km；Orlanski 1975）和中 β 尺度（20–

200 km）的天气系统，而针对中 γ 尺度［2–20 km；有时也被称为雷暴尺度（storm scale）］

的强雷暴天气的实际可预报性的研究目前还相对较少。大量的理想模拟证实了雷暴的

触发、移动和组织与环境条件（特别是水平风的垂直切变）密切相关（Rotunno et al., 

1982; Weisman et al., 1982, 1984）。已经生成的雷暴会与环境相互影响（Brooks et al., 

1994），而相邻的雷暴也会彼此相互作用（Bluestein et al., 2000），进一步增加了雷暴预

报的复杂性。Cintineo et al. (2013) 使用理想模拟研究了超级单体雷暴发展的实际可预

报性，发现超级单体雷暴预报的“成功率”会随着预报时长的增加而降低，超级单体不

同特征的实际可预报性还会随着特征的尺度的减小而降低，而想要准确地对冷池的范

围进行预报是十分困难的。虽然众所周知资料同化可以提高分析场的质量，但是对中

尺度的天气系统的预报技巧在随后使用分析场作为初始条件的预报中迅速下降，表明

在中尺度环境下资料同化对数值预报初始场的改善可能会在短时间内消失。Aksoy et al. 

(2010) 使用 EnKF 方法，同化多普勒雷达径向风和反射率观测，对多个强对流天气个

例进行了研究；他们发现，对于所研究的三个个例，降水的公正预兆评分（equitable threat 

score，简称 ETS 评分）均在集合预报开始后 20 分钟内降低超过 50%。Gasperoni et al. 

(2013) 在观测系统模拟实验（observation system simulation experiment，简称 OSSE）框

架下使用三维变分（3-dimensional variational，简称 3DVar）方法同化虚拟的雷达反射

率观测，获得了类似的结果：在模式不完美、存在模式误差的情况下，他们研究中个例

的预报误差的增加会在 30 至 60 分钟内超过资料同化对初始场的改善效果。这些研究

的局限之一在于使用了空间各向同性的理想化的环境条件。 

基于实际大气的强对流系统的实际可预报行研究十分有限。Johnson et al. (2011b) 

使用 HWT 春季实验的数据，发现模式动力内核和边界层参数化方案可能给对流降水
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的预报带来比微物理参数化方案更大的不确定性，而初边界条件中的误差则对风场和

温度场的预报有着最明显的影响。Surcel et al. (2014, 2015)基于空间去相关尺度随着时

间变化的分析，认为他们所研究的 HWT 春季实验中的所有数值天气预报模式都在 2 到

3 小时的预报时长后完全失去了对中 β 和中 γ 尺度特征的实际可预报性。在进一步的研

究中，Surcel et al. (2016) 发现，虽然从整体而言，由对流调整时间和 Q 矢量定义的大

尺度强迫与定量降水预报（quantitative precipitation forecast，简称 QPF）技巧之间并没

有明显的联系，但是大范围的、由锋面系统引起的降水比受到太阳辐射控制的对流性

降水具有更高的实际可预报性，且后者的 QPF 技巧明显地受到日变化的影响。Roebber 

et al. (2002) 研究了 1999 年 5 月 3 日美国南部大平原的龙卷爆发；他们发现，在强迫

较弱的环境背景条件下，对流的触发和雷暴的组织形态将会被天气条件中的误差控制。

然而，天气条件的预报误差会通过何种动力过程、在何种程度上影响强雷暴天气系统

的预报，依旧不甚清楚。本文关注的科学问题之一就是雷暴尺度的实际可预报性，考察

天气条件的时间空间上预报误差如何影响强雷暴天气系统的预报。 

1.2.2 本性可预报性 

与实际可预报性的着眼点和研究方法不同，本性可预报性着眼于某一天气系统本

身所具有的可能最长预报时效。对本性可预报性的研究通常会使用“双胞胎实验

（identical twin experiment）”的方法：这一方法中，两个（或更多）模拟会使用完全相

同的数值模式，仅在初始条件中增加（无论是当前、还是在可预见的未来）无法从观测

上分辨的微小差异，并研究这些微小差异如何随着天气系统和数值模式的动力过程发

展和变化。 

Zhang et al. (2007) 使用理想数值模式研究了湿斜压中纬度锋面系统中误差升尺度

增长的过程，并提出了中尺度天气系统的本性可预报性如何受到限制的概念模型。在

这一概念模型中，微小的初始误差会随着湿对流过程增长并在对流尺度饱和，同时随

着重力波和/或冷池动力过程传播到整个模式积分区域中；这些误差随后会借助地转平

衡、重力波和湿对流过程向更大的中尺度和天气尺度增长，并影响这些尺度的本性可

预报性。该模型是对以前诸多研究的综合和进一步发展。Zhang et al. (2002, 2003) 对冬

季锋面降雪的研究发现初始场中仅有 0.001 K 的微小扰动会产生降雪预报的巨大误差，

Tan et al. (2004) 对理想湿斜压锋面系统的研究发现水汽及相关的湿对流过程对误差增

长至关重要。Zhang et al. (2007) 的概念模型也为 Hohenegger et al. (2007b) 所证明。 

最近的一些工作进一步深入地定量描述了 Zhang et al. (2007) 的概念模型中的误差

增长特征和与误差增长相关物理过程。Selz and Craig (2015a) 使用高分辨率的云解析模

式模拟了夏季的低压系统，发现小尺度误差在有降水发生区域内的增长速度是没有降

水发生区域内的两倍，并且在降水区域内小尺度误差增长的速度会在 10.5 小时后减小
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95%、长期增长率接近 0，证明误差在这一尺度内达到饱和；而在更大的尺度中，误差

增长更慢、持续时间更长。Sun and Zhang (2016) 使用理想模式对有无湿对流的情况下

斜压锋面系统中误差增长的过程进行了更为深入的研究，并阐述了在湿对流过程存在

的情况下为何减小初始误差可以延长实际可预报性（初始误差量级较大）、而无法改善

本性可预报性（初始误差量级较小）的极限；在他们的实验中，如果没有湿对流过程，

误差增长的过程主要受到斜压不稳定性的控制，可预报时长可以无限延长；而在有湿

对流过程的情况下，由于对流不稳定性的作用，湿对流过程会迅速导致误差的升尺度

增长，并且当初始误差的量级足够小的时候，误差升尺度增长的速率不再受到误差量

级减小的影响，最终导致预报精确度存在极限（也即本性可预报性受限）。 

Zhang et al. (2007) 概念模型的误差升尺度增长过程与模式的许多关键因素有关。

例如，Wei et al. (2014) 的高分辨率理想模拟证明了水汽对中尺度重力波的发生和发展

的巨大影响。Bei et al. (2014) 的理想模拟发现，模式分辨率越高，初始误差的幅度和

尺度的增长速度越快。Wang et al. (2012) 发现误差增长的速率与数值模式所采用的微

物理参数化方案的复杂程度无关，从另一方面暗示了湿对流动力过程中误差增长的非

线性。Selz and Craig (2015b) 比较了多个使用了不同积云对流参数化方案的数值模拟

与 Selz and Craig (2015a) 中高分辨率、显式模拟对流活动的模拟结果，发现使用了比

较不准确的积云对流参数化方案的模拟中误差升尺度增长的速度较慢，可能导致对模

式模拟结果的过度信任。此外还有研究发现，在特定的天气背景下，中尺度天气系统的

可预报性会主要受到大尺度（天气尺度）误差的增长和降尺度过程的影响（Durran et al., 

2013; Durran et al., 2014; Durran and Weyn, 2016; Johnson et al., 2014）。另一方面，Leoncini 

et al. (2010) 发现，初始温度扰动的标准偏差为 0.01 K 或者 1 K 时，两者的误差非线性

增长的特征截然不同，证明实际可预报性和本性可预报性受到不同的动力过程影响。

Sun and Zhang (2016) 进一步通过比较相差两个数量级的初始误差在湿对流情况下的增

长过程发现，随着误差量级的增加，误差增长的主要影响因素将由对流不稳定性（本性

可预报性）变为斜压不稳定性（实际可预报性）。 

Zhang et al. (2007) 基于天气尺度系统得到的微小初始误差随着湿对流过程非线性

升尺度增长的过程为中和中尺度个例研究所证实（Zhang et al., 2006; Bei et al., 2007; 

Hohenegger et al., 2007a; Melhauser and Zhang, 2012）。在 Van Sang et al. (2008) 的理想

化的研究中，0.5 g/kg 的随机水汽误差会对 TC 的结构产生显著的影响；Zhang et al. 

(2013) 采用与 Van Sang et al. (2008) 类似的模式和试验设计，发现垂直风切变的增加

也会进一步减弱 TC 强度变化、尤其是迅速增强（rapid intensification，简称 RI）阶段

的可预报性。Zhang et al. (2009) 发现，初始条件的微小变化会使得墨西哥湾的一个热

带风暴无法组织生成。在 Bei et al. (2007) 对长江流域梅雨锋中的对流系统的研究中，

给温度场增加标准偏差仅为 0.07 K 的扰动会在 24 小时内对模式模拟的热力场和动力
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场产生巨大的影响，与初始场不添加温度扰动的数值模拟相比，武汉周边地区 3 小时

累积降水的均方根差异会超过 20 mm。Melhauser and Zhang (2012) 发现初始误差的减

小并不一定能相应地减小弓状回波的预报误差，表明 MCS 的预报误差对初始误差十分

敏感；但是在 Wu et al. (2013) 的研究中，飑线的预报误差随着初始误差线性减小。然

而，在雷暴尺度强对流系统的本性可预报性方面，之前鲜有与此相关的研究工作。本文

关注的科学问题之二就是雷暴尺度强对流天气系统的本性可预报性，考察微小的初始

误差如何随着湿对流过程增长、并导致强对流雷暴系统的显著预报误差。 

1.3 研究目的和内容 

鉴于之前在强雷暴天气的实际和本性可预报性方面存在的不足之处，本文将以

2015 年 5 月 20 日美国俄克拉荷马州产生了强龙卷的强对流雷暴天气过程为例，分别

对其实际和本性可预报性进行研究（Zhang et al., 2015, 2016）。 

一方面，本文将研究两种数值模式中常见的误差来源将通过何种方式、在何种程

度上影响强对流雷暴天气的实际可预报性：其一是全球模式预报中大尺度天气条件时

间的提前或滞后，这一提前或滞后会对使用全球模式生成初始条件的区域预报中边界

层发展和对流触发产生影响；其二是由于初始误差和/或模式误差导致的对流触发地点

的误差，这一地点误差可能会对模拟的强雷暴的发展和组织结构产生影响。 

另一方面，本文将通过集合预报研究微小的、无法观测到的误差在强对流雷暴天

气系统中的误差增长特性，以及进一步减小初始误差对强对流雷暴预报技巧的影响，

以获得强对流雷暴天气的本性可预报性的特征。同时，本文也将对强对流雷暴系统从

对流触发前到减弱消散过程中导致误差增长的物理过程进行分析。 

本文希望能够通过对这些可能使强对流雷暴天气预报产生误差的因素和过程的分

析，弥补强对流雷暴天气的实际和本性可预报性的理论空缺，为未来强对流雷暴天气

的预报提供参考。 

1.4 本文的创新点 

本文的工作和结论在很多方面有着突破性，是之前的研究没有开展和得到过的。 

首先，虽然之前有过一些对中尺度强对流雷暴天气的实际可预报性的研究，但是

本文首次使用非理想化的数值模拟、以一次实际发生的天气过程为研究对象，对天气

尺度背景条件和下垫面地形条件的变化对强对流雷暴天气的实际可预报性的影响及其

中最关键的物理过程进行了分析，发现边界层内对强雷暴的触发和发展至关重要的水

汽、不稳定性和风场等条件会明显地受到天气背景时间的控制。 

其次，本文在中 γ 尺度（雷暴尺度）对强雷暴天气的本性可预报性进行了探索，这
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在大气可预报性的研究领域尚属首次。通过使用集合预报和误差尺度分解的方法，本

文发现强雷暴天气的本性可预报性有着一定的局限，初始误差的减小并不能带来相应

的预报误差的减小，这一特征与误差在小尺度增长、饱和并向较大尺度升尺度增长的

过程密切相关。 

本文还对集合预报中两个初始差异极小而后续雷暴发展特征差异极大的模拟的对

流触发前的环境特征、对流触发的动力差异以及雷暴组织、增长和合并的物理过程进

行了深入的分析。这两个模拟的比较结果表明，边界层内的湍流、垂直切变、冷池以及

雷暴间的相互作用都会对雷暴的发生和发展产生巨大的影响，雷暴的模拟结果对这些

条件的特征极为敏感。 

1.5 文章结构 

本文的第二章将会对此次具有代表性的强对流雷暴天气过程及其发生、发展的天

气背景进行简单的介绍。第三章将会介绍本文使用的数值模式，将确定性预报控制实

验对此次强雷暴天气过程的天气背景和实际雷暴过程的模拟与实况进行简要的比较，

并分别介绍用于研究实际可预报性和本性可预报性的几组不同的集合预报的实验设计。

第四章和第五章将会以这些集合预报的模拟结果为基础，分别对此次强对流雷暴天气

过程的实际可预报性和本性可预报性进行分析研究。第六章是本文的总结。 
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第二章  穆尔龙卷强雷暴事件及其天气背景 

在当地时间 2013 年 5 月 20 日下午袭击了俄克拉荷马（Oklahoma）州中部地区的

龙卷是美国近年来最严重的龙卷灾害之一。这一龙卷于当地时间午后 14:56 ［1956 UTC；

灾害当时当地时区为美国中部夏令时区 CDT（Central Daylight Time），CDT=UTC−0500，

后文将主要使用 UTC］时在俄克拉荷马州麦克莱恩（McClain）县（本段所涉及各县的

位置及龙卷路径如图 2.1a 所示）北部地区触地，随后向东移动进入克利夫兰（Cleveland）

县。俄克拉荷马州诺曼（Norman）市的 NWS 办公室在龙卷触地前 16 分钟的 14:40（1940 

UTC）时向周边地区发布了龙卷预警（tornado warning），随后在龙卷触地后 5 分钟的

15:01（2001 UTC）时向麦克莱恩县西北部地区、克利夫兰县北部地区和俄克拉荷马县

南部地区发布了龙卷紧急警报（tornado emergency）。龙卷在接地 39 分钟后于 15:35

（2035 UTC）时离地，破坏范围总长 23.25 km、最宽处 1.74 km，途径克利夫兰县西北

部穆尔（Moore）市人口稠密的居民区，正面袭击了两所小学、一所高中和一家医院。

灾后调查显示，这一龙卷的地面最大风力约为 94 m/s（340 km/h），为改良藤田等级

［enhanced Fujita scale，简称 EF；Edwards et al. (2013)］5 级龙卷，因灾直接死亡 24 人、

三百余人受伤，估计经济损失 20 亿美元。穆尔市龙卷是美国继 2011 年 5 月 22 日密苏

里（Missouri）州乔普林（Joplin）市龙卷之后死亡人数最高的龙卷，也是美国历史上经

济损失第三高的龙卷［更多信息可参阅 http://www.srh.noaa.gov/oun/?n=events-20130520；

详细灾害分析可见 Atkins et al. (2014) 和 Burgess et al. (2014)］。 

在 5 月 20 日当天天气尺度的背景条件中，出现了以往研究中大量出现的有利于强

图 2.1  穆尔龙卷强对流天气过程雷达组合反射率拼图。(a) 中标注了俄克拉荷马县、麦克

莱恩县和克利夫兰县的位置。位于三县相邻区域的黑色视线为穆尔龙卷灾害路径。 
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对流灾害天气出现的特征（Johns et al., 1992; McNulty, 1995; Stensrud et al., 2003; 

Uccellini, 2014）。美国风暴预报中心（Storm Prediction Center，简称 SPC）在当天 1200 

UTC（当地时间早上 0700 CDT）发布的高空分析场显示，300 hPa 高度上有一截断低

压位于南达科塔（South Dakota）州（本段所涉及各州位置如图 2.2 所示）上方，有一

高空短波槽向东移动经过新墨西哥（New Mexico）州，同一高度的高空急流速度超过

75 m/s，伴随着南部大平原地区俄克拉荷马州上空的西南气流（图 2.2a）。地面有一冷

锋从南达科塔州的低压中心向南延伸，横贯堪萨斯（Kansas）州东部和俄克拉荷马州西

部。冷锋前能看到低空 850 hPa 急流（图 2.2b），将水汽输送到锋前区域，使得俄克拉

荷马州中部早上的 CAPE 即已超过 2000 J/kg。 

当地当天午后中尺度的天气条件也十分有利于强对流的发生。根据 RAP 模式分析

场的分析结果，到了 1800 UTC（当地时间中午 1300 CDT），高空短波槽已经移入俄克

拉荷马州西北部（图 2.3a；本段所涉及各州位置如图 2.3a 所示）。在地面附近，德克萨

图 2.2  5 月 20 日 1200 UTC 天气背景分析：(a) 300-hPa 探空站观测，流线，风速（填色及

蓝色等值线，每 25 m/s），散度（橙色等值线，每 1 /s）；(b) 850-hPa 探空站观测，位势高度

（黑色等值线，每 30 gpm），温度（红色虚线等值线，每 1 ℃），露点温度（绿色等值线，

每 2 ℃）。 

图 2.3  5 月 20 日 1800 UTC RAP 模式分析场：(a) 500-hPa 位势高度（黑色等值线，每 20 

gpm），(b) 海平面气压（蓝色等值线，每 1 hPa）和地面 2 米温度（填色，每 2 ℃），(c) 地

面 2 米露点温度（蓝色等值线，每 2 ℃）和 SB-CAPE（填色，每 1000 J/kg）。 
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斯（Texas）州北部至俄克拉荷马州西南部地区出现了一个地面低压，墨西哥湾向北输

送的暖湿气流在地面低压上方形成了一个暖湿舌（图 2.3b）；一条南北走向的干线在俄

克拉荷马州西部和德克萨斯州西部发展起来（图 2.3c），而干线早已被发现有利于深湿

对流的触发（Rhea, 1966; Bluestein et al., 1993; Ziegler et al., 1998）。在俄克拉荷马州中

西部地区，地面露点温度超过了 20 ℃，使得这一地区的不稳定性极强，SB-CAPE（地

面对流有效位能）超过了 5000 J/kg。这样的天气条件很容易触发对流，SPC 在 0600 

UTC 发布的当日对流展望中也认为这一地区龙卷出现的概率大于 10%。 

图 2.1 是使用俄克拉荷马市（Oklahoma City）的 KTLX 和弗雷德里克（Frederick）

市的 KFDR 两部 WSR-88D 天气雷达的多仰角基本反射率观测绘制的雷达组合反射率

拼图（垂直方向最大雷达反射率的水平分布）。观测显示，1830 UTC（1330 CDT）时，

对流在俄克拉荷马州南部靠近德克萨斯州的地区触发（图 2.1a）。与穆尔龙卷相关的对

流大约在 1900 UTC（1400 CDT）时出现（图 2.1b），并迅速发展为超级单体雷暴（图

2.1c）。在该雷暴出现后不到 1 小时，雷达径向风观测里在中低层便已经出现了旋转的

特征，预示着与龙卷密切相关的中气旋的生成。自 2000 UTC（1500 CDT）至 2030 UTC

（1530 CDT），也即龙卷接地的相同的时间段内，超级单体雷暴向东偏北运动，途径克

利夫兰县北部和俄克拉荷马县南部（图 2.1d、e）。与此同时，在俄克拉荷马州境内也出

现了多处对流雷暴，与产生了穆尔龙卷的雷暴一起组成了一个西南–东北走向的准线性

对流系统（quasi-linear convective system，简称 QLCS；图 2.1f）。之后，对流系统继续

向东移动离开俄克拉荷马州，并逐渐减弱消散。 
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第三章  数值模式介绍与数值实验设计 

3.1 数值模式简介及其设定 

本文使用的数值模式是 3.5 版本的 WRF（Weather Research and Forecasting）模式，

选择其 ARW（Advanced Research WRF）动力内核（Skamarock et al., 2008）进行数值

模拟。WRF 模式是一个开源的社区模式，其中 ARW 是一个完全可压缩、非静力的动

力内核，整个模式有完善的前处理系统，灵活多变的网格嵌套和区域设计，丰富的物理

过程参数化方案、并可通过程序接口在模拟中使用自行编写的参数化方案，还可以简

便地与三维变分（3DVar）、四维变分（4DVar）、集合卡尔曼滤波（EnKF）等资料同化

方法相结合，具有很强的扩展性。因为有着这些特点，WRF-ARW 模式在气象的业务

预报和科学研究领域都得到了十分广泛的应用，能够很好地模拟从小尺度（如对流卷）

到天气尺度（如锋面气旋）的各种气象现象，是现在气象研究领域广泛使用的主流数值

模式之一。 

为了能同时较好地模拟 24小时以上天气尺度的背景条件的演化和当天下午数小时

内中尺度强对流雷暴发生和发展的过程、并合理地利用计算资源，本文的数值模拟使

用了四重单向嵌套网格（由外至内记为 D01 至 D04），四重网格的分辨率分别为 27 km、

9 km、3 km 和 1 km，水平格点数分别为 201×121、256×175、316×244 和 400×301。最

外层网格 D01 覆盖了整个美国本土，其分辨率及覆盖范围能够对大范围的天气系统进

行合理的模拟；最内层网格 D04 覆盖了俄克拉荷马州的大部地区，其分辨率及覆盖范

围能够对当天午后的强对流雷暴事件进行合理的模拟（图 3.1）。模式垂直方向共有 61

层，其中 18 层位于地面以上 1 km 高度内，模式最高层位于 50 hPa。需要指出的是，

本文所使用的 1 km 的水平分辨率，是可使用的合理的计算资源与数值模式的模拟能力

之间的妥协；虽然 Bryan et al. (2003) 和 Lane et al. (2005) 均指出，正确解析对流活动

的流场需要比 1 km 精细得多的模式网格，Morrison et al. (2015) 和 Lebo and Morrison 

图 3.1  模式区域设置，由外到内分别为 D01 至 D04。 
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(2015) 也发现模式分辨率从 1 km 变得更加精细的时候强对流雷暴系统的强度、结构、

微物理特征和降水范围会发生一定的变化，但是 1 km 的模式水平分辨率已经能够准确

地对本次强对流雷暴事件中至关重要的物理过程（如雷暴中层中气旋、冷池与环境垂

直风切变之间的相互作用等）进行模拟，能够较好地重现整个强对流雷暴过程（见下文

3.2 节的简要分析）。 

为了尽量排除不同的物理参数化方案之间的差异对本文研究的影响，以之前的研

究经验和初步的敏感性实验为基础，本文的模拟使用了一组固定的物理参数化方案组

合。这些参数化方案包括：Thompson 云微物理参数化方案（Thompson et al., 2008），

Grell 三维集合积云对流参数化方案（Grell et al., 2002；仅在分辨率为 27 km 的 D01 网

格中使用），MM5 相似性地表方案（Zhang et al., 1982），RUC 陆面过程方案（Benjamin 

et al., 2004），Mellor–Yamada–Nakanishi–Nino （MYNN） 2.5 级行星边界层（PBL）方

案（Nakanishi et al., 2009），RRTM 长波辐射方案（Mlawer et al., 1997）和 Goddard 短

波辐射方案（Chou et al., 1994）。模拟雷达反射率由 Thompson 微物理参数化方案内嵌

模块通过雨水、雪和软雹的混合比计算得到。 

3.2 确定性预报控制实验的模拟结果 

为了证明上述数值模式的设计对 2013 年 5 月 20 日俄克拉荷马州强雷暴天气过程

的模拟能力，本文首先设计进行了确定性预报控制性实验 CNTL。在该实验中，模式的

四个区域由外至内分别于 5 月 19 日 1200 UTC、20 日 1200 UTC、20 日 1200 UTC 和

20 日 1500 UTC 初始化，并分别积分至 21 日 0000 UTC 结束。D01 的初始条件和边界

条件由5月19日1200 UTC时GFS模式的分析场及由此时开始积分至 21日0000 UTC、

每 3 小时输出一次的预报场提供；D02 至 D04 的初始条件和边界条件由各区域的外层

区域模拟结果插值得到，所有区域单向嵌套、无双向反馈过程。 

图 3.2 是 CNTL 模拟中 5 月 20 日 1800 UTC 的天气背景条件。与上一章分析中同

图 3.2  2013 年 5 月 20 日 1800 UTC CNTL D02 模拟结果：(a) 500-hPa 位势高度（黑色等值

线，每 20 gpm），(b) 海平面气压（蓝色等值线，每 1 hPa）和地面 2 米温度（填色，每 2 ℃），

(c) 地面 2 米露点温度（蓝色等值线，每 2 ℃）和 SB-CAPE（填色，每 1000 J/kg）。 
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一时刻的 RAP 分析场（图 2.3）相比，CNTL 模拟的短波槽移动得较慢、位置偏西（图

3.2a），地面低压更强、气压更低、地面温度更冷（图 3.2b）。俄克拉荷马州境内与干线

相关的水汽梯度与 RAP 分析相吻合（图 3.2c），虽然干线在俄克拉荷马州西南部的凸

出特征未能被 CNTL 模拟出来。干线东侧的不稳定气团也被模式很好地重现，虽然 SB-

CAPE 超过 5000 J/kg 的时间晚于 RAP 分析。从天气尺度上整体而言，本文使用的数值

模式能够在 30 小时的积分之后很好地再现 5 月 20 日当地午后有利于强对流雷暴发生

和发展的各种环境因素，虽然与日变化相关的边界层内升温、增湿和不稳定性增强的

过程比实况发展偏慢。这些主要集中于天气尺度要素的差异同样反映了由于模式误差

导致的实际可预报性受限的问题。 

与模拟中天气尺度背景条件相比实况的轻微滞后相符，CNTL 中雷达回波最早出

现于 1900 UTC 前后，约比观测的对流触发时间晚 1 小时。与观测相比，模拟的雷达回

波不仅出现在俄克拉荷马州和德克萨斯州的边界，还出现在了模式区域 D04 的东北部

（图 3.3a）。大量的对流触发首先出现在这两个区域，稍后也开始在之间的地区出现（图

3.3b），在 2030 UTC 的时候形成了一个向东移动的 QLCS 系统（图 3.3c）。在接下来的

1 小时内，系统中的雷暴经历了复杂的分裂和合并过程（图 3.3d–f）。在大约 2100 UTC

时，系统的准线性结构最明显（图 3.3d）；之后随着雷暴的移动和消散，整体的准线性

图 3.3  CNTL 模拟组合反射率拼图。 
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QLCS 结构特征逐渐减弱，对流变得分散（图 3.3g–i），到 2330 UTC（图 3.3i）时，仅

剩很少的几个有组织的雷暴单体。 

由于模拟反射率超过了 65 dBZ，包含有强中气旋的超级单体雷暴很有可能在模拟

中出现。本文使用上升气流螺旋度（updraft helicity，简称 UH；Kain et al., 2008）识别

模拟结果中的中气旋，UH 的计算方法是地面以上 2 至 5 km 范围内向上的垂直速度与

气旋性的垂直涡度随高度的积分；以 Naylor et al. (2012) 使用水平分辨率 1 km 的数值

模式模拟结果为基础，本文选择 UH 大于 180 m2/s2 作为识别中气旋的阈值。借助 UH

值的水平分布，模拟结果中识别出了多条中气旋路径（图 3.4a 中以字母“A”至“F”

标记），其中最长的一条开始于北纬 35°、西经 98°（图 3.4a 中的路径“C”），由模拟中

生命史最长的一个超级单体雷暴产生。虽然 1 km 的分辨率尚不足以直接对龙卷进行模

拟，但是以往的数值模拟研究表明 UH 路径与龙卷路径有着很高的相关性（Clark et al., 

2012, 2013），因而 CNTL 中明显的 UH 路径显示了龙卷出现的潜在可能。 

总地来说，CNTL 实验能够从天气背景条件、雷暴发生发展、组织演变的全过程和

与龙卷相关的雷暴中气旋等多个方面较好地重现 2013 年 5 月 20 日俄克拉荷马州强对

流雷暴天气过程。本文将使用 CNTL 的模式设置，对此次强对流雷暴天气过程的实际

可预报性和本性可预报性进行研究。 

3.3 实际可预报性实验设计 

有研究工作表明，数值模式的预报中经常会存在天气背景特征的时间、幅度和位

置的误差（Schultz et al., 2000; Elmore et al., 2006），类似的误差同样存在于对地面中尺

度特征的预报中（Roebber et al., 2000; Colle et al., 2001; Coffer et al., 2013）；模式对边界

层高度的预报的平均绝对误差可达数百米（Coniglio et al., 2013），不同边界层参数化方

案预报的边界层的高度可相差数倍（Bright et al., 2002; Stensrud et al., 2002）。另一方面，

图 3.4  以 180 m2/s2 UH 等值线为阈值的(a) CNTL 和(b) CNTL_15Z 的中气旋路径。字母标

记各线为 UH 路径。 
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数值模式中模拟的对流的位置误差，尤其是在对流触发阶段产生的误差，也会由于下

垫面地形条件发生变化、与大气状况的相互作用产生差异，而影响后续对流预报的准

确性。因此，本文设计了两组集合预报，分别研究天气背景与边界层、以及地形的改变

对此次强雷暴事件数值预报结果的影响。研究天气背景与边界层的影响时，集合预报

的所有模拟使用了相同的模式设置，只是不同模拟的初始条件有所差异，所有的预报

误差都来自于初始误差，没有模式误差的影响。而在研究地形的影响时，所有模拟使用

了相同的初始条件和模式设置，只是不同模拟的地形有所差异，所有的预报误差都来

自于下垫面误差带来的模式误差，而没有初始误差的影响。 

天气背景的时间和边界层高度的误差通过将 CNTL 模拟中九个不同时间的模拟结

果作为同一时刻的模拟初始场而引入。首先，对 1400 至 1600 UTC 每隔 15 分钟的 D03

模拟结果的某个变量求时间平均，获得该变量的三维的时间平均场；这九个每隔 15 分

钟的模拟结果的该变量“扰动场”即是这九个模拟结果各自与时间平均场的差。这九个

“扰动场”再分别加上 1500 UTC 的模拟结果，便获得了一组九个以 1500 UTC 的模拟

结果为平均场、前后一个小时内大气变化状况为误差（扰动）的集合初始场。D03 的最

外 40 个格点被设计为“缓冲区”，在这一缓冲区内，初始场中所添加的“扰动”的权重

由最内的 1 线性递减至最外（区域边界格点）的 0；这样所有九个初始场在边界处的值

与 CNTL 都保持一致，所有模拟使用与 CNTL 相同的同一个边界条件。WRF 模式标准

输出中大气部分的所有的预报量和诊断量都按照这一方法进行了“扰动”。所有集合成

员的 3 km 分辨率的区域 D03 和 1 km 分辨率的区域 D04 都以单向嵌套的方式从 1500 

UTC 开始积分 9 小时，这一集合将被称为 TIME_SHIFT 集合。在 1 km 分辨率的 D04

之外额外扰动 3 km 分辨率的 D03 能够避免确定性（未被扰动）的边界条件对模拟结果

的影响，这一影响也将会在第 4 章对 TIME_SHIFT 的结果分析中进行探讨。 

没有对初始场进行“扰动”的模拟可作为“真值模拟”，以定量地计算初始场的误

差对预报误差的影响。为了保证模式完美无误差的假定、并考虑集合预报在 1500 UTC

进行冷启动的影响，TIME_SHIFT 的真值模拟（记为 CNTL_15Z）以集合初始场的平均

场（也即 1500 UTC 的 CNTL 模拟结果）作为初始场，从 1500 UTC 进行 9 小时积分。

CNTL_15Z 的模拟结果、尤其是整体的 QLCS 结构与 CNTL 类似，虽然单个雷暴单体

的时间、形态和强度有所区别，UH 路径也与 CNTL 有所差异（图 3.4b）：与 CNTL 相

比，CNTL_15Z 中产生路径“B”的雷暴很快就消散了，产生路径“D”的雷暴的移动

方向更加偏北，路径“E”更长、更明显。由于 CNTL 与 CNTL_15Z 的模式设置完全相

同，这两个模拟之间的差异完全是由于 CNTL_15Z 的模拟在 1500 UTC 时停下来重新

初始化冷启动造成的。这两个模拟之间的差异也从另一个方面反映出了这一强雷暴事

件有限的实际可预报性。 

要让对流在错误的位置触发，本文并没有对大气初始条件进行水平移动，而是反
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过来将模式下垫面地形进行移动，这样模式中模拟的对流触发的位置相对于地形就产

生了误差。挪动下垫面地形的方法与 TIME_SHIFT 类似，将 D03 和 D04 的地形同时进

行修改。3 km 分辨率区域 D03 的地形首先向西或向东移动 0.5°或 1.0°（分别记为

W0.5、W1.0、E0.5 和 E1.0），最外层 40 个格点是缓冲区，缓冲区内地形从移动后的地

形线性变化为原始地形（移动后的地形与原始地形之间的差异从区域内部到区域边界

线性减小）。1 km 分辨率区域 D04 按照相同的方法进行移动，由于 D04 的地形移动方

向和距离与 D03 的保持一致，因此 D04 的地形在边界处与对应的 D03 地形相互贴合，

无需设置缓冲区。D04 的原始地形及四个移动后的地形如图 3.5a 所示，四个移动后的

地形与原始地形之差如图 3.5b–e 所示。因为 D04 的地形基本上是西高东低的缓坡，从

3.5b–e 可以明显地看到，当地形向西（向东）移动时，整体地形海拔会降低（升高）。

改变地形后 D03 和 D04，按照和 CNTL 相同的时间设置，分别从 5 月 20 日 1200 UTC

和 1500 UTC 进行积分至 5 月 21 日 0000 UTC。这一组实验将被称为 TOPO_SHIFT，

与这组实验做参照的完美模式真值模拟是 CNTL。 

3.4 本性可预报性实验设计 

为了生成流场依赖的微小的初始扰动，首先在实验区域中额外增加了一个水平分

辨率为 250 m、格点数为 1517×1121 的区域 D05。这一区域几乎全部覆盖 D04，其水平

的四个边界距离 D04 的四个边界均仅为 10 km（10 个 D04 格点）。由于 D05 的分辨率

高于 1 km，因此在 D05 中并没有使用边界层参数化方案1，而是使用预报性 1.5 阶湍流

动能（turbulence kinetic energy，简称 TKE）闭合方案对三维湍流进行参数化模拟，并

用扩散作用处理垂直混合。在 D04 于 5 月 20 日 1500 UTC 初始化之后，D05 于 1700 

                                                        
1 根据 Green et al. (2015) 的分类，这一分辨率并未高到足以称为大涡（large-eddy）模拟，而应称为大涡解析

（large-eddy-permitting）模拟。 

图 3.5  (a) D04 及周围区域地形，不同颜色的方框表示 TOPO_SHIFT 不同模拟所采用的地

形范围，及(b) W0.5、(c) W1.0、(d) E0.5、(e) E1.0 四个模拟中所采用的地形与 D04 原始地

形之差。 



北京大学博士学位论文 

18 

 

UTC 加入模拟之中（此时模拟中并无雷达反射率），与 D04 双向嵌套积分 6 小时至 2300 

UTC，并与 D04 一起每 2.5 分钟输出一次模拟结果。 

D04和D05的模拟结果被用于生成流场依赖的微小扰动。对于某一时刻的一组D04

和 D05 的输出结果，D04 中所有格点的模拟数值被其周围 1 km 半径范围内随机挑选的

D05 格点的模拟数值所取代，产生一个替代原始 1 km 输出结果的 1 km 分辨率“替代

场”。如果使用同一组 D04 和 D05 输出结果重复数次、产生多个替代场的话，这一组

替代场在某一格点处数值的发散程度（标准偏差），即可代表在此格点周围半径 1 km 范

围内由更高分辨率网格模拟带来的不确定性。然后，对于同一时刻的一组替代场，将每

个替代场减去该时刻所有替代场的平均值（平均场）生成的扰动场加入 1700 UTC 的

D04 模拟结果上，以此生成相应的一组包含有此时替代场流场信息和 CNTL 模拟中次

网格尺度不确定性信息的一组集合预报初始场。在此过程中，“扰动”（被替换）的变量

包括位势温度（θ）、水汽混合比（Qv）和风场的三维分量（U、V、W）。从 1712:30 至

1747:30 UTC 的 15 对 D04/D05 模拟结果每一对都按照此步骤生成了 4 个替代场，最终

一共生成了 60 个初始场作为初始条件，用于初始化自 1700 UTC 积分至 2300 UTC 的

6 小时集合预报。这一集合预报将被称为 EF_PERT，并将是本文对本性可预报性的研

究的主要分析内容。与之前实际可预报性的实验设计类似，为了提供完美模式的参考

真值模拟，一个单独的确定性预报以 D04 在 1700 UTC 时的输出结果（也是 EF_PERT

的初始场的集合平均场）作为初始场积分 6 小时至 2300 UTC，该模拟将被称为

CNTL_17Z。 

本文还设计了另外几组集合预报实验，研究不同的初始扰动特征对强对流雷暴预

报技巧的影响。为了研究减小初始误差对集合预报的影响，EF_PERT 的初始扰动被乘

以 0.1 之后再重新加入 1700 UTC 的 D04 模拟结果上，以这组初始误差是 EF_PERT 初

始误差的 10%的初始场作为初始条件进行积分的集合预报将被称为 EF_TINY。为了研

究在不同时刻按照不同的背景流场进行流场依赖的扰动而生成的初始场对集合预报的

影响，本文还设计了 EF_1900 和 EF_2000 两组集合预报。EF_1900（EF_2000）的初始

场按照与 EF_PERT 相同的方法扰动生成，但是扰动时间是 1900 UTC（2000 UTC），其

初始场的平均场是 CNTL_17Z 在 1900 UTC（2000 UTC）时的输出结果；并且，为了尽

量减少扰动时刻活跃的对流对初始扰动的影响，初始场扰动仅使用了 1900 UTC（2000 

UTC）前后 5 分钟内的四组 D04/D05 模拟结果，而非 EF_PERT 使用的 15 组模拟结果。

相对应的完美模式真值模拟 CNTL_19Z（CNTL_20Z）使用 CNTL_17Z 在 1900 UTC

（2000 UTC）时的输出结果作为初始场，这两个确定性模拟与 CNTL_17Z 的模拟结果

的区别完全是由 1900 UTC（2000 UTC）时模拟停止并重新冷启动所造成的。 

表 3.1 展示了集合预报开始后 15 分钟（集合预报的模式设置中第一个模拟输出时

间）时四个集合预报的温度（T）、水汽混合比（Qv）和风场水平分量（U、V）的集合
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统计特征。由于对集合初始场中非地转平衡的初始扰动的适应过程，初始扰动的值在

模式积分开始后稍有变化。对于 EF_PERT 和 EF_TINY 两个从 1700 UTC 开始积分的

集合预报，仅有EF_PERT中相较于集合平均的最大偏离与现有观测误差的数量级相当，

而其他所有统计特征都要小很多。这意味着在现有的观测条件下，EF_PERT 中不同集

合成员的初始场之间的差异无法被观测发现，而 EF_TINY 中不同初始场的差异在可以

预见的未来都远在任何观测系统的探测能力之外。对于 EF_1900 和 EF_2000 两个集合

预报，由于它们的初始扰动使用了较少（前后时间差较短）的 4 个模拟结果，因此它们

的初始集合发散度（标准偏差）比 EF_PERT 稍小；然而，这两个集合的初始扰动中相

较于集合平均的最大偏离比 EF_PERT 要大得多，这些异常大的扰动对集合预报的影响

将会在第五章中加以分析。 

3.5 本章小结 

本章首先简要介绍了本文所使用的数值模式，确定性预报控制实验（CNTL）的模

式设置及其模拟结果。在使用最内层区域水平分辨率为 1 km 的云解析区域模式、以

2013 年 5 月 19 日 1200 UTC 的 GFS 分析场和对应的预报场作为模式的初始条件和边

界条件、在对流触发前积分超过 30 小时的 CNTL 模拟中，此次强对流雷暴天气事件的

环境条件，包括高层的风场和俄克拉荷马州以西的短波槽、低层源自墨西哥湾的水汽

输送、横穿俄克拉荷马州的干线以及干线以东地区极强的不稳定性都得到了很好的模

拟，与对应时刻的 RAP 分析场相比误差很小。对流触发的时间和位置与 WSR-88D 雷

达的观测十分接近，虽然之后模拟对流的发展不如实际观测到的雷暴迅速，对中尺度

对流系统整体结构的模拟也比观测到的更加连续。以 2 至 5 km 上升螺旋度（UH）为

指标，能够在 CNTL 模拟中标记数条中气旋路径，表明模拟的雷暴可能能够产生龙卷。

表 3.1  不同集合预报在预报开始后 15 分钟时的统计特征 

 T (K) Qv (g/kg) U (m/s) V (m/s) 

EF_PERT 

(1715 UTC) 

标准偏差 0.066 0.11 0.19 0.20 

最大偏差 3.2 7.5 5.9 6.9 

EF_TINY 

(1715 UTC) 

标准偏差 0.0082 0.014 0.024 0.025 

最大偏差 0.98 3.5 2.1 1.7 

EF_1900 

(1915 UTC) 

标准偏差 0.037 0.065 0.14 0.13 

最大偏差 8.6 11 17 12 

EF_2000 

(2015 UTC) 

标准偏差 0.049 0.071 0.18 0.18 

最大偏差 18 10 31 27 
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最后，本章介绍了以 CNTL 模拟的模式设置为基础、分别针对此次强对流雷暴天气过

程的实际可预报性和本性可预报性进行研究的实验设置。 
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第四章  天气背景与下垫面地形对实际可预报性的影响 

4.1 天气背景时间对强对流雷暴预报的影响 

在本节中，“早期成员”将用于指代使用时间较早的 CNTL 模拟结果（如 1400、

1415、1430 UTC 等）生成初始场的集合成员，“晚期成员”将用于指代使用时间较晚的

CNTL 模拟结果（如 1600、1545、1530 UTC 等）生成初始场的集合成员，对某一集合

成员将直接以生成其初始场的 CNTL 模拟结果的时间指代（如“1500 成员”即指代的

是初始场使用 1500 UTC 时 CNTL 模拟结果生成的集合成员）。 

TIME_SHIFT 实验中对流的触发和雷暴早期发展如图 4.1 所示，集合面条图中不同

线条展示的是不同集合成员的 40 dBZ 组合反射率等值线，以代表不同集合成员中强对

流的位置。可以看到，D04 区域中不同集合成员的对流触发明显与时间相关，从集合晚

期成员到集合早期成员的对流触发时间明显推迟。比如，1600 成员整体而言是对流触

发最早的集合成员，其对流触发在北部区域出现于约 1800 UTC，在南部区域出现于约

1900 UTC（图 4.1a 及 4.1c 中的红线）；而 1400 成员是整体而言对流触发最晚的集合成

图 4.1  自 1800 UTC 至 2000 UTC 每 30 分钟的 TIME_SHIFT 各集合成员 40 dBZ 组合反射

率等值线集合面条图。 
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员，其对流触发在北部区域出现于约 1930 UTC，在南部区域出现于约 2030 UTC（图

4.1d 及 4.1f 中的蓝线）；也就是说，在整个 D04 区域内，1400 成员的对流触发相较于

1600 成员整体推迟了约 2 小时。之后，不同集合成员中雷暴的位置保持着一定的差异；

总地来说，早期成员的雷暴位置偏西，而晚期成员的雷暴位置偏东（例如图 4.1i）。这

也是由于晚期成员中对流触发较早、早期成员中对流触发较晚造成的。 

初始场天气背景条件的变化不仅影响了对流触发的时间，也改变了不同雷暴的强

度和路径。对 UH 路径的检验发现此次强雷暴事件中有些路径的可预报性很强，而有

些则很弱。对 UH 路径的检验方法按照 Wandishin et al. (2008, 2010) 中的“成功率”方

法，判断真值实验中的各个雷暴单体是否在集合成员的各个成员中被成功模拟。结果

显示（表 4.1），最北的 UH 路径（图 4.2 中的路径“A”）被所有集合成员成功模拟；与

之相反，虽然在集合面条图中能在路径“B”沿线看到偶尔出现的UH高值区域（图 4.2），

这条路径没被任何集合成员模拟出来。最长的路径“C”被 78%的集合成员成功模拟，

两个早期成员与这一雷暴相关的对流触发相较于 CNTL_15Z 位置偏北，未能发展为成

熟的雷暴单体；集合预报中路径“C”的预报相较于 CNTL_15Z 的路径方向偏右，且晚

期成员的右向分量更大。南部的“D”、“E”和“F”三条路径的模拟同样有着较大的发

散；虽然集合成员对路径“A”和“C”的雷暴的对流触发位置的预报较为集中，但是

与“D”、“E”和“F”相关的雷暴的触发位置则较为分散。此外，有些成员预报出来了

与路径“F”明显分离的路径“E”，而另外一些成员中的路径“E”则很不明显。进一

步对雷达反射率的检验发现，这是由于两个雷暴的相互位置关系造成的：如果产生路

径“E”的雷暴与产生路径“F”的雷暴在触发的时候十分接近的话，路径“E”的雷暴

会在触发后很快消散，因而造成路径“E”的预报失败。 

表 4.1  TIME_SHIFT 对各 UH 路径预报的成功率 

路径 A B C D E F 

成功率（%） 100 0 78 55 78 89 

 

图 4.2  TIME_SHIFT 实验中各集合成员 180 m2/s2 UH 等值线集合面条图。字母“A”至

“F”标记各线为真值模拟 CNTL_15Z 中的 UH 路径，与图 3.4b 一致。 
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为了量化各集合成员与 CNTL_15Z 的差异，按照 Ehrendorfer et al. (1999) 中的定

义以及 Zhang et al. (2006)、Bei et al. (2007)、Sippel et al. (2008) 和 Melhauser and Zhang 

(2012) 等文章中的应用方法，本文对误差总能量 DTE 进行了计算，其计算公式为： 

DTE = 0.5[𝑢′2
+ 𝑣′2

+ (𝑐𝑝 𝑇𝑟⁄ )𝑇′2
]， 

其中𝑐𝑝 = 1004.9 𝐽/(𝑘𝑔 ∙ 𝐾)是等压比热容，𝑇𝑟 = 270 𝐾是计算时的参考温度，u'、v'和

T'是在每一格点处 TIME_SHIFT 的集合成员与 CNTL_15Z 的纬向风、经向风和温度的

差值。均方根（root-mean）误差总能量 RMDTE 是 DTE 按照水平层、垂直方向、整个

模式区域或所有集合成员求平均之后的平方根，可视为一个以能量的形式将风场和温

度场的均方根误差相结合的参数。作为 RMDTE 量级的参考，常用的对资料同化系统

的观测误差［如 WRF 模式的资料同化系统 WRFDA 中默认使用的来自美国空军气象

局（Air Force Weather Agency，简称 AFWA）的观测误差统计文件 obserr.txt］和全球模

式的分析误差的可估算为 2 K 的温度误差及 2 m/s 的风场水平分量误差，其对应的

RMDTE 约为 3.4 m/s。 

图 4.3a 为各集合成员的区域平均 RMDTE 随时间的演变。最晚成员（1600 成员）

的 RMDTE 增长得最早，其它成员的 RMDTE 开始增长的时间依次由晚期成员向早期

成员延迟，RMDTE 开始增长的时间延迟特征是由于对流触发的时间延迟特征造成的，

各成员 RMDTE 开始增长的时间也与对流触发的时间特征一致。所有集合成员的

RMDTE 都在约 2200 UTC 前后达到最大值，之后随着对流的减弱而缓慢降低。对流触

发之后 RMDTE 的迅速增长同样也反映在集合成员平均的垂直 RMDTE 随时间的变化

特征中（图 4.3b）。在 1900 UTC 前，垂直 RMDTE 并没有明显的增长，TIME_SHIFT

各集合成员与 CNTL_15Z 之间的误差主要集中于低层（< 5 km）、尤其是近地面的边界

层（< 1 km），和高层（> 10 km）。对流触发之后，RMDTE 在整个模式垂直层范围内迅

速增长、并产生了地面附近和约 13 km 附近对流层顶两个局部极值，在 2200 UTC 达到

最大值之后，所有垂直层的 RMDTE 都开始减小。 

图 4.3  (a) 集合各成员的区域平均 RMDTE，(b) 集合成员平均的 RMDTE 垂直分布。 
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本文设计了额外的几对实验以研究对流触发时间差异的来源。第一对实验记为

UP14 和 UP16，这两个模拟的初始条件是将 CNTL_15Z 的初始条件中地面以上 4 km

（约 600 hPa）以上的垂直层次全部分别以 1400 和 1600 两个成员的初始条件替代，地

面以上 2.5 km（约 750 hPa）以下的垂直层次保持 CNTL_15Z 的初始条件不变，在地面

以上 2.5 km 至 4 km 之间的垂直层次则将 CNTL_15Z 和 TIME_SHIFT 集合成员的初始

条件线性组合（类似于产生 TIME_SHIFT 和 TOPO_SHIFT 的扰动时处理缓冲区的方

法），以在高层和低层两组不同的初始条件之间平滑过渡。因此，UP14 和 UP16 分别有

1400 成员和 1600 成员的中高层天气条件和相同的、CNTL_15Z 的近地面层状况。另外

一对实验被记为 LOW14 和 LOW16，这一对实验与 UP14 和 UP16 的处理方法相反，

图 4.4  （上左）ALL14、（上中）UP14、（上右）LOW14、（下左）ALL16、（下中）UP16

和（下右）LOW16 六个实验在（第一、三行）1900 UTC 和（第二、四行）2000 UTC 时

的雷达组合反射率拼图。 
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它们的 2.5 km 以下的垂直层次的近地面层状况分别是 1400 和 1600 两个成员的初始条

件，而 4 km 以上的垂直层次的中高层天气条件是 CNTL_15Z 的初始条件。按照类似的

命名方法，TIME_SHIFT 的 1400 和 1600 两个成员将仅在与这些敏感性实验的对比中

分别被记为 ALL14 和 ALL16。 

对这六个实验以及 CNTL_15Z 进行比较，便能够很容易地发现影响对流触发时间

的主要因素是来自于近地面层还是来自于中高层。从图 4.4 可以看到，ALL14 和 LOW14

有着类似的对流触发时间和地点（图 4.4a、c），ALL16 和 LOW16 也有着类似的相似性

（图 4.4g、i），并且这一相似性在模拟过程中始终保持（图 4.4d、f，图 4.4j、l）。而另

一方面，UP14 和 UP16 中模拟的对流（图 4.4b、e、h、k）与 ALL14/LOW14 和

ALL16/LOW16 差异非常大，然而这两个模拟之间却非常相似（例如，将图 4.4b、e 分

别与 h、k 进行比较），并且除了一些对流位置的差异之外这两个模拟也与 CNTL_15Z

很相似。这些敏感性实验证明，TIME_SHIFT 中对流触发时间的差异主要是由每个集

合成员中对流层近地面层（边界层）的差异造成的。 

为了研究不同的初始条件的差异、尤其是上文所述的敏感性实验中指出的对流层

近地面层的差异为何会对对流触发的时间产生影响，本文研究了触发深湿对流所必须

的一些基本条件（Johns et al., 1992; Doswell et al., 1996）。首先，地面 2 m 露点温度 Td

能用于确定干线的位置。与第三章中天气背景分析一致，俄克拉荷马州境内低层水汽

出现了很大的水平梯度（也即干线），在不到 100 km 距离内 Td 变化了将近 10℃（图

4.5a）；随着时间推移，到了当地时间下午对流触发前，水汽的梯度变得更大（图 4.5b，

图 4.5  （第一行）地面 2 m 和（第二行）西经 98°垂直截面的 13℃和 20℃等露点温度

（Td）线随时间的变化。阴影为露点温度 Td的集合发散度。 
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c）。水汽场的差异主要集中在干线沿线及其干侧（西侧），而在干线的湿侧（东侧）集

合发散度要小得多（不超过 0.5 K；图 4.5c）。与此同时，边界层内的低层水汽开始变

厚，晚期成员尤其明显（图 4.5d–f）；垂直方向最大的 Td 集合发散度并未出现在近地面

层而是出现在地面以上 1 km 以上，表明不同集合成员在边界层内的水汽差异很小，而

主要差异是边界层内水汽的厚度：例如，在 1800 UTC 时，不同集合成员中 13℃等露

点温度线在北纬 35.3°附近的高度差异可达 1 km。之前的研究工作已经表明，边界层内

1 g/kg 的水汽差异足以对模拟中是否出现对流产生决定性的影响（Crook, 1996）。 

近地面层水汽场的差异也会影响到环境的不稳定性。受到干线以东地区的南风从

墨西哥湾输送的充沛水汽的影响（图 2.2b），所有集合成员的高 MU-CAPE（最不稳定

对流有效位能）区域都随着时间向北延伸，并且各个集合成员的等值线由晚期成员向

早期成员依次向南滞后几乎相同的一段距离（图 4.6a–c）。MU-CAPE 的集合发散度主

要集中于 4000 J/kg 区域的顶端与 2000 J/kg 等值线之间，表明不同集合成员之间 MU-

CAPE 的差异主要是 4000 J/kg 区域北部顶端的位置。到了 1800 UTC（图 4.6b），有些

晚期成员已经在 D04 区域的北部生成了反射率超过 40 dBZ 的对流系统，此时它们的

MU-CAPE 也已经超过了 4000 J/kg，而其它一些并未触发对流的成员的 MU-CAPE 在

这一区域只达到了 2000 J/kg。与 MU-CAPE 的变化特征相似，晚期成员的最不稳定对

流抑制能量（MU-CIN）比早期成员更低（图 4.6d–f）：例如，在 1800 UTC 时（图 4.6e），

有些集合成员在俄克拉荷马中部的 MU-CIN 已经减小至 1 J/kg 以下，而早期成员中的

这一大范围的 MU-CIN 低值区直到一小时后的 1900 UTC 时才出现（图 4.6f）。 

本文进一步通过提取 D04 区域中心北纬 35°、西经 98°处模式模拟探空对环境垂直

图 4.6  （第一行）2000 及 4000 J/kg 最不稳定对流有效位能（MU-CAPE）和（第二行）1

及 100 J/kg 最不稳定对流抑制能量（MU-CIN）集合等值线随时间的变化。阴影为 MU-

CAPE 和 MU-CIN 的集合发散度。 
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结构的差异加以分析和比较。虽然使用单一模式格点处的垂直特征可能会带来代表性

误差的问题，但是在对流触发前，由于大气环境比较均一、水平方向变化比较平缓，代

表性误差并不会对结果产生太大影响。从斜温图（图 4.7）中可以看到，不同集合成员

之间垂直结构的差异主要出现在 500 hPa 以下的露点温度曲线，晚期成员系统性地比

早期成员水汽更充足。例如，在 1700 UTC 时（图 4.7a），1600 成员的低层大气已经十

分潮湿，模拟探空曲线中 850 hPa 附近的气团已经几乎饱和；而在相同高度上，1400 成

员由于水汽场的北向扩展尚未到达这一位置（图 4.5d），其露点仅有不到 10℃，温度露

点差高达 20℃。而且，在接下来的数个小时中，早期成员的边界层始终比晚期成员更

干（图 4.7b、c）。温度曲线的差异的垂直范围较小，其中晚期成员的逆温层更高、更弱，

这一特征在 1900 UTC 时尤其明显（图 4.7c），并且在逆温层以下晚期成员的温度比早

期成员更高（图 4.7a）。晚期成员更暖、更湿的边界层使得它们比早期成员的 CAPE 更

高、CIN 更低，有着更高的出现对流的潜势。 

由于垂直探空中不同集合成员的逆温层高度有所差异，本文通过分析逆温层高度

和自由对流层（level of free convection，简称 LFC）高度的差异对不同集合成员中对流

被触发的潜势进行比较。逆温层高度被定义为地面以上 4 km 范围内饱和湿球温度垂直

分布曲线的最大值的高度（Graziano et al., 1987）。为了更明显地展示不同集合成员间的

差异，图 4.8 仅展示了 1400 成员（对流触发最晚的成员）和 1600 成员（对流触发最早

的成员）的逆温层高度和 LFC 高度。在对流触发前，1400 成员的 LFC 始终比 1600 成

员更高（图 4.8a，b 和 d，e），并且在 1800 UTC 时，1600 成员的北部区域已经没有逆

温层的存在（图 4.8d），而在 1400 成员中这一区域的逆温层直到约 2 小时后 2000 UTC

时才消失（图 4.8c）。1600 成员中较低的 LFC 和更早消失的逆温层都使得它的环境比

1400 成员更有利于对流的触发。 

图 4.7  模式模拟探空图（斜温图）。 
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之前的分析表明，对流触发的时间和各个集合成员初始场中天气背景的时间保持

同步。为了研究不扰动边界条件对可预报性的影响，本文设计了一组额外的集合预报

实验 TIME_D04。该实验与 TIME_SHIFT 类似，但是生成初始扰动的时候仅使用了

CNTL 模拟中 D04 的结果，而没有使用 D03 的模拟结果。CNTL 模拟中 1500 UTC 至

1700 UTC 的输出结果按照 TIME_SHIFT 相同的方式处理并重新加到 1600 UTC 的输出

结果上，四个边界方向各有 50 个格点宽的缓冲区。与预期相符，TIME_D04 中对流触

发的特征有着南北区域的差异：在北纬 35°以北的区域，对流触发的特征与

图 4.8  （第一行）1400 成员和（第二行）1600 成员的逆温层高度（填色，每 250 m）和

LFC 高度（等值线，每 1000 m）。 

图 4.9  自 1800 UTC 至 2030 UTC 每 30 分钟的 TIME_D04 各集合成员 40 dBZ 组合反射率

等值线集合面条图。(d) 中以“南”“北”标示的位置为图 4.10 中两处探空曲线的位置。 
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TIME_SHIFT 基本相同，晚期成员触发得较早、早期成员触发得较晚（图 4.9a–e）；而

在北纬 35°以南的区域，各集合成员中对流在 1900 UTC 前后几乎同时触发（图 4.9c，

d）。 

两个分别位于北纬 34.5°、西经 98°和北纬 35.5°、西经 97.5°的探空（探空的位置如

图 4.9d 中“南”“北”两个圆点所示）被从模拟结果中提取出来，分别用以作为南部区

域和北部区域的环境结构的代表探空（图 4.10），以研究南北两个区域的环境结构的差

异。可以很明显地看到，北部探空的特征（图 4.10a–c）与 TIME_SHIFT 的探空的特征

（图 4.7）十分相似，晚期成员的低层始终比早期成员更加潮湿，且在 1800 UTC 时 1700

成员的垂直温度结构中已经没有逆温层（图 4.10b）。与之相反，虽然在 1700 UTC 时各

集合成员的南部探空存在着一定垂直结构的差异（图 4.10d），这一差异随着时间迅速

减小，到了 1900 UTC、也即各集合成员即将或已经出现对流的时候，所有集合成员的

图 4.10  TIME_D04 实验中（第一行）北部区域和（第二行）南部区域的代表探空。两个

探空的位置如图 4.9d 中“南”“北”两个圆点所示。 
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温度和露点曲线几乎完全一致，各集合成员的环境条件变得几乎完全相同。对集合成

员在不同区域的 DTE 的分析同样证实了在南部区域集合发散度的减小。分析不同模式

变量的集合发散度可以发现，由于 TIME_D04 实验中确定性（未被扰动）的 D04 边界

条件，干线以东区域主要以南风为主的天气条件会将未被扰动的边界条件自南部边界

向北传播进入模式南部区域中，减小这一区域的集合发散度；而在原始的 TIME_SHIFT

实验中，由于 D03 和 D04 的南部边界有着较大的距离，未被扰动的 D03 的边界条件的

影响并不会在模式积分时间内传播到 D04 区域以内。TIME_D04 中初始条件和边界条

件对预报误差的影响与 Vié et al. (2011) 的结论类似。TIME_D04 实验中对流触发时间

的区域性变化不仅再次证明了对流触发时间对边界层内环境条件的敏感性，也强调了

在集合预报和集合资料同化系统中不仅对初始条件、同样也对边界条件进行扰动的重

要性。 

4.2 下垫面地形对强对流雷暴预报的影响 

如第三章所述，地形对在错误的地理位置触发的对流的影响将以相反的方式通过

移动地形而非大气条件加以研究。在模式 D04 区域内，向西（向东）移动地形会造成

整体海拔高度的降低（升高），这一地形的变化同样会影响到对流触发以及强对流雷暴

的发展。需要指出的是，虽然在上一节中研究的天气背景时间的提前或滞后同样会造

成中高层天气背景条件（如短波槽、高空急流等）的位置移动，但是 UP14/UP16 和

LOW14/LOW16 两组敏感性试验表明，时间变化造成的中高层天气背景条件的变化并

不会对对流触发产生明显的影响，对流主要由边界层热力过程而非天气背景条件所控

制，因此上一节与本节所研究的预报误差的来源有着一定的区别。 

TOPO_SHIFT 集合的模拟结果表明，对流触发的时间会因地形变化而改变。在地

形向西移动的模拟（W0.5 和 W1.0）中，对流触发同时出现在北部和南部区域（图 4.11a1

和 b1），而在地形向东移动的模拟（E0.5 和 E1.0）中，对流触发首先出现在南部（图

4.11d1 和 e1）。虽然在所有模拟中对流都很快发展并组成了一条准连续的对流线，不同

模拟中的地形对对流的组织结构同样有着一定的影响。在 W0.5 和 E0.5 中（图 4.11b3

和 d3），众多的对流单体彼此之间紧密相邻，仅有很小的以层状云区相连接的缺口，这

一组织形态与 CNTL 十分相似（图 4.11c3）。然而，如果地形的移动距离变得更大，对

流单体会变得更加分散，并组织为少数几个非常强的雷暴（图 4.11a3 和 e3），尤其是

E1.0（图 4.11e3）。这一组织结构的差异造成了 TOPO_SHIFT 实验比 TIME_SHIFT 实

验更大的 UH 路径发散度，尤其是路径“C”，在 TOPO_SHIFT 实验中不同实验对该路

径的纬向位置差异可达 0.5°（图 4.12）。W1.0 模拟中路径 B 和 C 的中气旋强度较弱。

此外，E0.5 和 W1.0 中模拟的雷暴的北向移动分量更大，比 CNTL 中的雷暴移动方向
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偏左 10°。与之相反，E1.0 中产生路径“C”和“E”的中气旋比 CNTL 更大、更强，

相对应的雷暴更大、更强，产生的路径也比 CNTL 更长。与 TIME_SHIFT 的结果类似，

图 4.11  TOPO_SHIFT 中各模拟与 CNTL 组合反射率随时间的变化。 

表 4.2  TOPO_SHIFT 对各 UH 路径预报的成功率 

路径 A B C D E F 

成功率（%） 100 50 100 50 75 75 
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雷暴“A”和“C”的可预报性依旧十分强，达到了 100%，而雷暴“B”和“D”是最

难预报的（表 4.2）。 

地形的升高或降低无疑会对地面附近的环境热力场特征产生影响，两个位于

TIME_D04 中“南”“北”相同位置的探空被提取出来对此加以比较（图 4.13）。很明

显，在所有四个模拟的两个区域中，温度曲线在各自的逆温层以下几乎完全相同（相互

遮盖），表明地形的变化并未系统性地对边界层内的温度结构产生影响。但是，各个模

拟在北部区域探空的露点曲线有着较大差异（图 4.13a）。W1.0 模拟的边界层是四个模

拟中最潮湿的，1800 UTC是在逆温层附近几乎已经饱和，产生了四个模拟中最低的LFC

（约 900 hPa）和最强的 MU-CAPE，而与之相反的最干的 E1.0 模拟的边界层则有着最

高的 LFC（约 750 hPa）和最弱的 MU-CAPE（不稳定性将在下文进一步分析）。然而，

南部区域露点曲线的差异远小于北部区域（图 4.13b）。 

本文进一步分析了地面以上 1 km高度内以质量做权重的低层平均水汽在对流触发

图 4.12  TOPO_SHIFT 实验中各集合成员 180 m2/s2 UH 等值线集合面条图。字母“A”至

“F”标记各线为真值模拟 CNTL 中的 UH 路径，与图 3.4a 一致。 

图 4.13  1800 UTC 时 TOPO_SHIFT 实验的两个代表探空。探空位置与 TIME_D04 相同。 
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前从 1500 UTC 到 1800 UTC 的变化，着眼于上午的日循环中增湿的过程，以研究

TOPO_SHIFT 四个模拟中水汽的差异。在这 3 小时内，TOPO_SHIFT 的各个模拟中水

汽的变化有着区域性的偏差。在所有模拟中，水汽差异主要集中于北纬 35°以北（图

4.14），并且 W1.0 和 E1.0 中差异的量级更大（图 4.14c，d）。差异最大的区域会随着模

式积分而发生变化，但是在所有模拟中差异最大的区域都出现在相同的位置，W0.5 和

W1.0 较潮湿的边界层与 E0.5 和 E1.0 较干燥的边界层特征也与探空曲线的分析一致

（图 4.13）。W0.5 和 W1.0 较潮湿的边界层可能是由于向西挪动地形之后海拔降低（图

3.5b、c）、干线以东区域水汽输送增强造成的。 

由于低层水汽的变化，TOPO_SHIFT 的各个模拟的环境不稳定性同样出现了较大

差异。例如，1800 UTC 时，W1.0 模拟中 4000 J/kg 的 MU-CAPE 区域已经几乎达到了

北纬 36°（图 4.15c），而在 E1.0 模拟中相同 MU-CAPE 的范围在这一位置以南几乎 0.5°

（图 4.15d）。对比 W1.0 和 E1.0 分别与 CNTL 的 MU-CAPE 差异可以发现，在这一地

区 W1.0 和 E1.0 的 MU-CAPE 之差超过了 2000 J/kg，使得 W1.0 在这一区域的对流触

发早于 E1.0 出现（图 4.11a1，e1）。类似的、但是量级稍小一些的不稳定性的差异同样

图 4.14  TOPO_SHIFT 各模拟中地面以上 1 km 以内以质量做权重的平均水汽从 1500 UTC

至 1800 UTC 的变化与 CNTL 模拟的差异（填色，每 0.5 g/kg）。黑色等值线为各模拟中的

地形（每 200 m）。 
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存在于 W0.5 和 E0.5 之间（图 4.15a，b）。 

地形的变化对热力场的影响主要集中于低层水汽场和环境不稳定性，并因而导致

了不同的模拟中不同的对流触发时间。这一结论进一步证明了 TIME_SHIFT 实验结果

中低层水汽对对流触发时间的重要性。另一方面，对流触发的位置和之后雷暴的发展

与组织则与动力过程（也即风场及其垂直结构）密切相关（Weisman et al., 1982, 1984; 

Markowski and Richardson, 2010; 寿绍文 等，2009）。接下来本文将分析三个与风场相

关的参量，分别代表低层平均风场的差异、风场垂直结构的差异和风场垂直积分的差

异。由于风场在高分辨率模拟中的演变十分迅速，本文仅分别取用一个时间点为例，对

地形对这些参量的影响进行分析。 

上文对水汽的分析中提到过，水汽场差异的大值区在不同模拟中的位置是相似的，

这是由于低层风场并无大范围覆盖整个模式区域的系统性变化。从图 4.16 中可以看到，

在干线以东、有较大几率触发对流的区域，TOPO_SHIFT 中地面以上 1 km 高度内以质

量做权重平均风速在对流将要触发的 1830 UTC 时与 CNTL 相比的变化较小，一般都

不超过 20%（约 3 m/s）。但是，如果比较 TOPO_SHIFT 模拟与 CNTL 低层风场的矢量

差的话，有很多风速差很小（不到 10%）的区域的矢量差达到或超过了 5 m/s，这表明

图 4.15  TOPO_SHIFT 各模拟中 1800 UTC 时 MU-CAPE 与 CNTL 模拟的差异（填色，每

250 J/kg）。黑色等值线为各模拟中的地形（每 200 m）。 
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风场在这些区域发生了方向性的变化，这一变化可能会影响边界层内的低层辐合（图

4.17）。在对流触发前的这一个小时中，MU-CAPE 超过 4000 J/kg 的区域里 W0.5 和 W1.0

模拟在地面以上 1 km 以内的辐合比 E0.5 和 E1.0 模拟中相同量级的辐合覆盖范围更广，

尤其是 1830 UTC 之后在北纬 35°北的区域（图 4.17c，d）。这一低层辐合的差异可能也

导致了 E0.5 和 E1.0 模拟中南部对流比北部对流先触发的特征（图 4.11d1，e1）。 

另一个可能影响低层辐合变化的因素是垂直风切变。风场垂直结构的变化通过分

析 1830 UTC 时地面以上 0 到 1 km 的垂直风切变（以下简称“切变”）为代表。图 4.18

中可以看到，TOPO_SHIFT 中部分区域的切变相比 CNTL 增加了超过两倍。虽然切变

的变化主要位于干线的干侧，在干线的湿侧、也即对流可能会触发的区域中同样出现

了一些局地性的、很强的切变变化。与低层平均风场相似，低层切变同样有切变量级变

化不大而矢量差很大的区域（如图 4.18d 的 E1.0 模拟中北纬 35.3°、西经 97°附近，切

变减小了约 50%，而矢量差超过了 5 m/s），同样预示着切变在这些区域发生了方向性

的变化。虽然这些切变的量级和方向的变化并不大，它们同样可能会像低层风场的变

化一样影响低层辐合。此外，低层切变的变化还有可能影响对流单体的类型，并导致随

后模拟中不同的对流结构（Thompson et al., 2003）。 

图 4.16  TOPO_SHIFT 各模拟 1830 UTC 时地面以上 1 km 高度内以质量做权重的平均风速

与 CNTL 模拟的变化比例（填色，每 0.2 m/s）与风场的矢量差异（箭头）。 
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雷暴相对环境螺旋度（storm-relative environmental helicity，简称 SREH），作为一

个在垂直方向对风场进行积分的参量，被认为在雷暴的发展过程中与雷暴的组织结构

密切相关（Davies-Jones et al., 1990; Markowski et al., 1998）。图 4.19 是 2000 UTC 在对

流发展过程中的地面以上 0 到 3 km 的低层 SREH。很明显，在四个模拟中，雷暴附近

的 SREH 均在 100 至 150 m2/s2 之间。然而在更东的、可能会在接下来影响雷暴发展的

区域中，不同的模拟的 SREH 出现了较大差异：在 E1.0 模拟中（图 4.19d），SREH 仅

有 150 m2/s2；E0.5 略高，仅刚刚达到 200 m2/s2（图 4.19b）；而在 W0.5 和 W1.0 中（图

4.19a 和 c），有很大一片区域的 SREH 都超过了 200 m2/s2。这些 SREH 的差异表明，

虽然地形的变化对动力场的直接影响可能很小，在一定的垂直范围内积分之后，这些

微小的变化可能会累积到足以对可能影响雷暴结构和发展的环境因素产生明显的影响。 

4.3 本章小结 

本章主要分析了两方面影响雷暴实际可预报性的误差来源：其一来自于用于驱动

区域模式的全球模式预报中天气背景时间的提前或滞后，其二来自于区域模式对对流

图 4.17  TOPO_SHIFT 各模拟在 MU-CAPE 超过 4000 J/kg 的区域内地面以上 1 km 高度中

最大辐合的 0.0015 /s 等值线。 
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触发的位置的预报差异。 

TIME_SHIFT 集合着眼于天气背景时间的变化对边界层发展的影响，发现不同集

合成员中边界层的发展特征基本一致，对流触发的时间基本与各自的初始条件的天气

背景时间同步。对于使用较晚的 CNTL 输出结果作为初始场的集合成员，模拟中边界

层内的水汽更丰沛，不稳定性更强（CAPE 较高），抑制更弱（CIN 较小，LFC 高度较

低，逆温层消失较早），因而更早达到有利于对流触发发生的环境条件，也使得这些集

合成员早于使用较早的 CNTL 输出结果作为初始场的集合成员出现对流触发。敏感性

实验表明，对流触发的时间主要受到对流层低层（边界层）内环境条件的变化影响。另

一组使用确定性（未被扰动）的边界条件的集合预报发现，由于没有了边界扰动，不同

集合成员在模式区域南部几乎同时触发对流，进一步证明了天气背景时间能够通过创

造适合对流发展的环境条件影响对流触发的时间，并指出了扰动边界条件对正确开展

集合预报的重要性。 

TOPO_SHIFT 实验通过将模式地形向西或向东移动 0.5°或 1.0°，研究地形的改变

对于在错误的地理位置触发的对流的影响。地形发生变化之后，不仅对流触发的时间

发生了变化，模拟的雷暴的发展和组织结构也发生了变化。不同的地形高度会改变边

图 4.18  TOPO_SHIFT 各模拟 1830 UTC 时地面以上 0 到 1 km 风切变与 CNTL 模拟的变

化比例（填色，每 0.2 m/s）与风切变的矢量差异（箭头）。 
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界层以内的水汽和不稳定性，使得对流触发的环境条件发生差异，并影响对流触发的

时间和地理位置。虽然高度变化并不会对整体流场特征产生系统性的影响，风场对小

尺度地形结构（如山峰和山谷）的动力响应会通过改变边界层内风速、风向或垂直风切

变而带来局地辐合的增强或减弱，还会影响垂直积分参量 SREH。在适当的环境条件

下，局地辐合的变化会导致对流触发的位置的移动，而风切变和 SREH 则会对后续对

流的发展和组织结构产生影响。 

TIME_SHIFT 和 TOPO_SHIFT 的结果表明，对 2013 年 5 月 20 日美国俄克拉荷马

州的这次强对流雷暴天气事件而言，天气背景时间和地形作用可通过改变边界层的发

展和结构导致预报误差。这两组实验的初始误差与目前全球模式的分析误差相当，意

味着的此次事件的实际可预报性有着一定的局限。在 CNTL 模拟的雷暴与实际观测的

雷暴之间时间、发展和结构的差异也从另一方面反映了这一实际可预报性的局限。这

些预报误差也提出了更多的问题，例如如何在确定性预报和集合预报中考虑可能产生

边界层结构巨大差别的边界层参数化方案的不确定性。由于实际可预报性与当前的业

务和准业务系统密切相关，本文的研究结果指出了业务预报中提高强对流雷暴天气预

报水平的可能方向。 

图 4.19  TOPO_SHIFT 各模拟 2000 UTC 时的雷暴相对环境螺旋度（SREH；填色，从 100 

m2/s2开始，每 50 m2/s2）。黑线为各模拟的 40 dBZ 雷达组合反射率等值线。 
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TIME_SHIFT 和 TIME_D04 的对比表明扰动边界层对正确实施集合资料同化和集

合预报至关重要。此外，即使在集合成员之间差异很小的情况下（也即 TIME_D04 集

合的南部区域），对流触发的位置依旧显示出了随机性，雷暴的发展也出现了一定的差

异。这一现象表明，即使不断减小模式误差或初始场误差，对强对流雷暴的预报依旧存

在有一定的不确定性，其本性可预报性可能有着一定的局限。因此，本文的下一章将对

此次强对流雷暴过程的本性可预报性进行研究。 
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第五章  强对流雷暴的本性可预报性分析 

5.1 集合预报中模拟的雷暴的不确定性 

5.1.1 雷达反射率、降水和误差总能量分析 

图 5.1 是 EF_PERT 集合 60 个集合成员中随机挑选的 3 个成员在分别代表对流触

发和雷暴接近成熟阶段的两个时间的组合反射率。所有的集合成员都有着类似的准线

性对流系统（QLCS）结构特征，各个模拟的发展和演变特征也与 CNTL 实验十分类似

（参见图 3.3）。然而，虽然在 2000 UTC 时各个集合成员对初始对流线的模拟比较相

似，单个对流的位置和强度依旧有所差异。不同雷暴单体的外形、发展和组织结构的区

别在 2130 UTC 的成熟阶段时变得更加明显；例如，成员 50 此时产生了 3 个明显相互

独立的雷暴单体，而成员 36 此时只有两个单体，成员 15 中的对流则组织得较为分散

（图 5.1）。 

EF_PERT 集合模拟的 40 dBZ 组合反射率在对流触发和雷暴发展阶段的集合概率

如图 5.2 所示。对流首先在 1900 UTC 前后在俄克拉荷马州和德克萨斯州的边界附近触

图 5.1  EF_PERT 集合中随机挑选的成员 15、成员 36 和成员 50 三个模拟在（第一排）

2000 UTC 和（第二排）2130 UTC 时的组合反射率拼图。 
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发（图 5.2a）。随后更多的对流被触发，在不同的集合成员中有着较大的位置差异，并

产生了逐渐向外扩张的低集合概率区域（图 5.2b–c）。同时南部超过 50%概率的区域逐

渐向北延伸（图 5.2c），表明不同集合成员中均有较强的对流出现在了这一区域。在约

2100 UTC 达到线型连续性最强之后（图 5.2d），雷暴开始变得分散，形成了几个对流

较为集中的高概率中心，之间以低概率区域相连（图 5.2e）。到了 2300 UTC 时，中间

区域的雷暴开始逐渐消散，集合概率开始降低（图 5.2f）。 

为了定量地对不同集合成员中的雷暴预报的位置的差别进行分析，本文研究了集

合概率的水平覆盖比例曲线（下文简称覆盖比例曲线）。这一曲线由集合概率大小作为

自变量（X），某一变量（例如 40 dBZ 雷达组合反射率）达到某一给定集合概率的区域

占模式水平区域范围的比例作为该集合概率值（X）对应的因变量（Y）。例如，对于 40 

dBZ 雷达组合反射率而言，覆盖比例曲线在集合概率为 0%时的数值由至少有一个集合

成员的预报组合反射率大于 40 dBZ 的区域计算而来；类似地，覆盖比例曲线在集合概

率为 100%时的数值由所有集合成员的预报组合反射率都大于 40 dBZ的区域计算而来。

这样，当集合概率在 0 和 1 之间变化时得到的某一预报特征的覆盖比例曲线越陡峭（斜

图 5.2  EF_PERT 集合的 40 dBZ 组合反射率集合概率。黑色实线为真值模拟 CNTL_17Z 的

40 dBZ 组合反射率等值线。 
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率越大），不同集合成员中该特征的水平位置的差异也就越大；对于由完全相同的多个

成员组成的集合，因为其预报特征的覆盖区域不随集合概率的变化而变化，其覆盖比

例曲线应当完全水平。从图 5.3a–c 中可以看到，EF_PERT 的 40 dBZ 组合反射率覆盖

比例曲线随着时间变得越来越陡峭，表明不同成员对强对流雷暴的预报的位置差异随

着时间变得越来越大，这与图 5.2 中集合概率的变化是相符的。 

与之前对实际可预报性的研究相同，中层（地面以上 2 到 5 km）UH 被用于指示

强对流雷暴的中气旋。虽然 15 分钟的模式输出间隔较低，从 180 m2/s2 UH 的集合概率

图 5.3  各集合预报的（第一行）40 dBZ 组合反射率和（第二行）180 m2/s2 UH 的集合概

率水平覆盖比例曲线。 

图 5.4  EF_PERT 集合 180 m2/s2 UH 集合概率。黑色实线为真值模拟 CNTL_17Z 的 180 

m2/s2 UH 等值线。 
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分布中依旧能够清楚地看到数条 UH 路径，并且与真值模拟 CNTL_17Z 的 UH 路径相

吻合（图 5.4）。然而，UH 概率路径的宽度表明对单个雷暴单体的位置预报依旧存在数

十公里的不确定性。由于 UH 与雷达反射率相比尺度要小得多，因而 UH 的覆盖比例

曲线在集合概率从 0 增加到 0.1 的时候急剧下降（图 5.3d–f）。此外，UH 的覆盖比例曲

线在集合概率为 0 时的数值从 2130 UTC 至 2230 UTC 之间有所下降（图 5.3e，f），这

是由于雷暴和与其伴随的中气旋的减弱消散造成的（图 5.2e，f）。 

本章继续用 DTE 量化集合各成员与 CNTL_17Z 的差异，图 5.5 展示了所有集合成

员平均的 RMDTE。图中可见，虽然对流触发出现在约 1900 UTC 前后，RMDTE 的快

速增长出现于约 2000 UTC 之后，也即对流开始向较大尺度组织发展的阶段，在 2215 

UTC 时达到最大值，随后随着对流的消散而减小。根据雷达组合反射率及其集合概率

以及 RMDTE 的特征，集合预报被分为以下几个阶段：触发前（1700–1900 UTC），触

发（1900–2000 UTC），发展（2000–2215 UTC），消散（2215–2300 UTC）。接下来本文

将对触发和发展阶段的集合特征进行分析。 

5.1.2 对流触发的环境条件 

对流触发在深湿对流整体过程中的重要作用早已为大量研究所证实（Schaefer, 

1986; Johns et al., 1992; Weckwerth et al., 2004; Weckwerth et al., 2006; Wilson et al., 2006），

上一章对实际可预报性的分析也发现对流触发过程对强对流风暴的组织和发展至关重

要。然而，对对流触发过程的精确预报依然充满挑战（Markowski and Richardson, 2010; 

Kain et al., 2013; Burghardt et al., 2014）。这一部分将不会关注触发对流的详细物理过程，

而将与上一章对实际可预报性的分析类似地着眼于水汽和不稳定性这两个对流触发的

基本条件（Johns et al., 1992; Doswell et al., 1996），对集合预报的初始扰动对环境条件

的改变以及对对流触发可能的影响进行分析。 

在第二章的天气背景分析中提到过，当天低层的南风从墨西哥湾带来了大量水汽，

图 5.5  各集合预报的集合平均 RMDTE。 
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在俄克拉荷马州中部形成了一条近似南北走向的干线。以地面以上 1 km 以内以质量做

权重的平均露点温度（Td）的水平梯度作为干线强度的参考，在图 5.6a 中可见其在不

到 100 km 距离内变化了接近 10℃，这一特征与第二章和第四章的诸多分析一致。并

且，集合平均场与 CNTL_17Z 的等露点温度线几乎完全重合，较大的露点温度集合发

散度主要分布于 1 km 平均露点温度低于 13℃的模式区域西北侧、也即干线的干侧，而

在干线的湿侧，尤其是 1 km 平均露点温度高于 20℃的区域，集合发散度小于 0.5℃，

不同集合成员之间的露点温度的差异很小。集合平均与真值模拟的等露点温度线几乎

完全重合与集合发散度很小这两个特征表明，集合预报中各个成员与 CNTL_17Z 对露

点温度的预报的差异很小，集合初始扰动对对流触发前近地面层（边界层）水汽场的影

响有限。 

对环境不稳定性和对流抑制能量的分析也有着类似的结果。EF_PERT 的集合成员

像 CNTL_17Z 一样模拟出了超过 4000 J/kg 的 MU-CAPE 极值区，而集合发散度的大值

区主要分布于 MU-CAPE 低于 4000 J/kg 的相对而言比较稳定的区域中（图 5.6b）。MU-

图 5.6  EF_PERT 集合在 1900 UTC 时的（a）13℃和 20℃的地面以上 1 km 以内以质量做

权重的等露点温度线，（b）2000 和 4000 J/kg 的 MU-CAPE 等值线，（c）0.5 和 100 J/kg 的

MU-CIN 和（d）1000，2000 和 3000 m 的 LFC 等高线。阴影为 EF_PERT 的集合发散度，

蓝色实线为 EF_PERT 的集合平均，红色实线为平滑后的 CNTL_17Z 模拟结果。 
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CIN 在不稳定性强、水汽充沛的区域里已经低于 0.5 J/kg，而不同集合成员对 MU-CIN

的模拟差异主要集中于较干的区域（图 5.6c）。与此同时，在对流最先被触发的区域，

LFC 高度已经低于 1000 m，并且集合各成员与 CNTL_17Z 之间的差异很小（图 5.6d）。 

对水汽和不稳定性的分析表明，在干线以东、环境条件有利于对流触发的区域中，

EF_PERT 的初始误差对环境对流条件的影响很小，不同的集合成员中在这一区域出现

对流触发的潜势相当，而最终对流触发的位置则是由局地的强上升气流决定的。由于

强上升气流的湍流性较强、可预报性较弱，因而造成了在不同的集合成员中看似随机

分布的对流触发的位置和强度（如图 5.1 中 2000 UTC 时俄克拉荷马州和德克萨斯州的

边界以北的对流的位置）。对流触发过程难以精确预报的原因还将在后文 5.3 节中加以

进一步分析。 

5.1.3 雷暴的发展阶段 

众所周知，强对流雷暴的移动和组织受到从雷暴自身结构到外界环境因素的各种

动力和热力因素的影响（Rotunno et al., 1982; Weisman et al., 1982, 1984; Klemp, 1987; 

Davies-Jones, 2002; Zitler et al., 2005; Kirkpatrick et al., 2007; Markowski and Richardson, 

图 5.7  EF_PERT 集合的地面以上 2 m 相当位温的集合平均（填色，每 2.5 K）和集合发散

度（黑色实线，每 5 K） 
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2010; 寿绍文 等，2009）。雷暴移动的特征将以整个集合预报为对象加以研究，针对每

个影响因素研究其对每个集合成员的影响既不切实际、也并非本文的关注重点。地面

以上 2 m 的相当位势温度（θe）将作为对流性降水蒸发冷却所产生的冷池的参考，冷池

的范围及温度下降的幅度能够代表强对流雷暴的位置和对流的强度。 

在 2000 UTC 时（图 5.7a），集合平均 2 m 相当位温场中并无任何冷池存在，这部

分是因为集合平均的平滑效应，部分是因为对流性降水的蒸发冷却效应在此时还不明

显。但是，此时已有几处小区域的相当位温集合发散度超过了 5 K，表明某些集合成员

中模拟的降水已经开始产生较强的冷池。一小时之后在 2100 UTC 时（图 5.7b），集合

平均相当位温场中冷池已经清晰可见，区域中部的冷池整体为 5 K 的集合发散度所覆

盖，在其北侧出现了更大的 10 K 集合发散度的区域，表明不同集合成员对冷池的位置

或强度的预报存在较大的不确定性。 

到了 2200 UTC（图 5.7c），集合发散度超过 5 K 的区域已经在强对流雷暴的东侧

形成了一条连续的带状区域。这一带状集合发散度区域在集合预报结束的时候（2300 

UTC）变得更宽（图 5.7d），而同时集合平均场中的冷池的强度开始变弱（地面 2 m 相

当位温开始升高），预示着整体对流出流的减弱。在同一时刻，冷池的西侧边界也形成

了另一条细长的 5 K 集合发散度区域（图 5.7d），这是由于向西扩展的冷池后部与干线

西侧的干空气之间强烈的水汽梯度造成的。 

简而言之，在对流触发之后，对流的位置和强度的差异导致了相应的冷池的范围

和温度降低的差异，冷池与环境之间的相互作用与冷池自身的影响会带来冷池及强对

流雷暴的移动特征和组织特征的变化。这一连锁反应会放大不同的对流之间在触发阶

段很小的差异，并最终导致不同集合成员中强对流雷暴的不同特征；其影响在业务预

报领域同样已经广为人知。雷暴发展和组织的过程还将在后文 5.3 节中进一步分析。 

5.2 集合预报对初始扰动量级和结构的敏感性 

5.2.1 减小初始扰动量级对雷暴预报的影响 

5.2.1.1 EF_TINY 和 EF_PERT 对雷暴预报的比较 

无论初始场中的误差减小到何种程度，之后的预报中始终会出现很大的误差，这

是有限的本性可预报性的一个重要特征［例如 Zhang et al. (2003)、Zhang et al. (2009)、

Melhauser and Zhang (2012) 等］。将 EF_PERT 的初始扰动减小 90%作为集合预报初始

场的 EF_TINY 集合用于检验减小初始误差的情况下集合预报的表现，其统计特征如表

3.1 所示。由于初始误差缩小了约一个数量级，EF_TINY 中最初触发的对流的位置更加

集中（图 5.8a，b），40 dBZ 组合反射率聚集于小范围内，集合概率比 EF_PERT（图 5.2a，
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b）更高；这表明 EF_TINY 对对流触发的位置的不确定性更低。到了 2030 UTC 时，

EF_TINY 的 40 dBZ 组合反射率集合概率覆盖比例曲线比 EF_PERT 的曲线更加平坦，

同样反映了这一特征（图 5.3a）。然而，EF_TINY 的概率范围随着对流的发展迅速向外

扩张。到了 2100 UTC 和 2200 UTC，EF_TINY（图 5.8d，e）与 EF_PERT（图 5.2d，

e）的集合概率之间的差别逐渐减小；而到了 2300 UTC，EF_TINY（图 5.8f）与 EF_PERT

（图 5.2f）已经几乎完全相同了。与这一特征相符，2130 UTC 和 2230 UTC 时 EF_TINY

的覆盖比例曲线也与同一时刻 EF_PERT 的曲线十分接近（图 5.3b，c）。在对 UH 的预

报上，无论是几乎相同的 UH 路径的位置和路径宽度所代表的不确定性（图 5.9）还是

十分接近的覆盖比例曲线（图 5.3d–f），都表明 EF_TINY 对中气旋位置的预报技巧相

比 EF_PERT 而言并没有明显的提高。 

由于 EF_TINY 的初始误差比 EF_PERT 小得多，在对流触发前 EF_TINY 的集合平

均场与 CNTL_17Z 之间水汽和不稳定性的差异比相同时刻 EF_PERT 与 CNTL_17Z 之

间的差异要更小，这一阶段 EF_TINY 的集合发散度也小于 EF_PERT。与 40 dBZ 组合

图 5.8  EF_TINY 集合的 40 dBZ 组合反射率集合概率。黑色实线为真值模拟 CNTL_17Z 的

40 dBZ 组合反射率等值线。 
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反射率集合概率的特征类似，虽然在对流触发和早期发展阶段 EF_TINY 地面冷池的发

散度比 EF_PERT 更集中（图 5.10a），发散度和冷池温度的降低在之后的积分中随着时

间迅速扩大；虽然在 2100 UTC 时 EF_TINY 中地面 2 m 相当位温场的 5 K 集合发散度

图 5.9  EF_TINY 集合 180 m2 s-2 UH 集合概率。黑色实线为真值模拟 CNTL_17Z 的 180 

m2/s2 UH 等值线。 

图 5.10  EF_TINY 集合的地面以上 2 m 相当位温的集合平均（填色，每 2.5 K）和集合发

散度（黑色实线，每 5 K） 
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等值线的范围（图 5.10b）还明显小于 EF_PERT 的 5 K 集合发散度等值线（图 5.7b），

但到了 2200 和 2300 UTC 时 EF_TINY（图 5.10c，d）与 EF_PERT（图 5.7c，d）的地

面 2 m 相当位温场的集合平均和集合发散度变得十分相似，表明 EF_TINY 和 EF_PERT

对热力场以及相关的强对流雷暴特征的预报随着积分时间的延长迅速变得一致。

EF_TINY 中预报精度的损失同样也反映在 RMDTE 曲线中（图 5.5）。在集合预报开始

的时候，由于初始扰动的差异，EF_TINY 的 RMDTE 比 EF_PERT 小得多。然而，在对

流触发阶段（1900 UTC 至 2000 UTC）EF_TINY 的误差增长比 EF_PERT 快得多，在对

流触发阶段结束之后， EF_TINY 和 EF_PERT 的 RMDT 很快就变得几乎一样了。在不

同空间尺度中不同初始误差的增长特征将在接下来的内容中加以研究。 

5.2.1.2 不同初始误差在不同空间尺度中的增长特征 

按照 Orlanski (1975) 的尺度定义，误差总能量 DTE 的温度分量（DTE-T）和风场

分量［误差动量（difference kinetic energy，简称 DKE）］被分解为不同的空间尺度的误

差进行进一步的分析。由于模式的区域范围（东西方向 400 km，南北方向 300 km）有

限，无法对中 α 尺度（波长> 200 km）的特征进行解析，因此本文的尺度分解主要着眼

图 5.11  各集合预报在不同空间尺度中的 RMDTE-T 和 RMDKE 随时间的变化。 
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于波长 200 km 以下的中 β（20~200 km）和中 γ 尺度（2~20 km）。图 5.11 是不同尺度

中 RMDTE-T 和 RMDKE 随时间的变化曲线。对于 EF_PERT 集合，在 2000 UTC 前只

有中 γ 尺度的 DKE 有着明显的持续增长（图 5.11d），而其它的不同尺度中的 DTE 分

量在这段时间内几乎没有变化。在 2000 UTC 之后，中 β 和中 γ 尺度的误差能量都开始

迅速增长；不过，中 γ 尺度的温度和风场误差的增长在约 2100 UTC 之后就停止了（图

5.11b，d），而在中 β 尺度中它们的误差继续增长（图 5.11a，c）直至 2215 UTC 时 RMDTE

达到最大值（图 5.5）。这一现象表明，中 γ 尺度的误差在 2100 UTC 之后达到了饱和1，

无法继续增长。 

对于 EF_TINY，中 γ 尺度的 DTE-T 和 DKE 均在 2000 UTC 前持续缓慢增长（图

5.11b，d）。中 β 尺度的 DTE-T 和 DKE 同样有所增长（图 5.11a，c），但是这一增长始

于 1800 UTC 之后，而非像中 γ 尺度的 DTE-T 和 DKE 那样自集合预报开始之后立刻增

长。误差在较大尺度的延迟增长的特征可能与误差的升尺度增长有关；由于此时集合

预报中并不存在对流活动，这也表明深湿对流并非误差升尺度增长的必要条件。但是，

在对流触发之后，误差增长的速率迅速变大；2000 UTC 之前与 2000 UTC 之后误差增

长的不同速率也证明了 Zhang et al. (2007)、Hohenegger et al. (2007a, b)、Selz et al. (2015) 

和 Sun and Zhang (2016) 中发现的误差在有无深湿对流的条件下的增长机制有所不同

的结论。 

2100 UTC 后，EF_TINY 在中 γ 尺度的 DTE-T 和 DKE 几乎和 EF_PERT 的曲线数

值相同，这一特征再一次证明了在这里个例里中 γ 尺度的误差在大约在 2100 UTC 之后

达到饱和；而在中 β 尺度的 DTE-T 和 DKE 则继续增长直至 2215 UTC 时达到最大值。

这一不同初始扰动大小增长后在同一数值附近达到误差饱和的现象也出现在之前很多

中尺度可预报性的研究中（Hohenegger et al., 2007a, b; Bei et al., 2007; Melhauser and 

Zhang, 2012; Selz et al., 2015）。此外，在一组关闭了微物理参数化方案中的潜热释放过

程、也即阻断模式产生湿对流过程的“干（fake dry）”实验中，所有尺度的 DTE-T 和

DKE 的增长几乎都陷于停滞，进一步证明了深湿对流在中小尺度对流天气误差快速增

长过程中的重要作用。 

5.2.2 不同初始扰动时刻对雷暴预报的影响 

如表 3.1 所示，EF_1900 和 EF_2000 集合的初始集合发散度比 EF_PERT 稍小。但

是，由于扰动时模式区域中已经存在对流活动，这两个集合中相对集合平均的最大偏

离是 EF_PERT 的数倍。由于这些异常大的初始扰动，这两个集合中对雷暴模拟的发散

程度迅速增长；在集合启动后仅 2 小时［也即 EF_1900 在 2100 UTC 时（图 5.12a）和

                                                        
1 误差的“饱和”指的是集合成员之间、或集合与真值模拟之间的差异能量（误差或噪音）在某一尺度达到与参

考能量（真值或信号）相当的数量级，在这之后由于信号已经全部丢失，该尺度的误差将不能继续增长。 
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EF_2000 在 2200 UTC 时（图 5.12e）］，这两个集合的 40 dBZ 组合反射率集合概率预报

已经几乎和同一时刻 EF_PERT 的集合概率（图 5.2d，e）相同。 

组合反射率的覆盖比例曲线进一步证明了 EF_1900，EF_2000 和 EF_PERT 的相似

性。在 2030 UTC 时（图 5.3a），EF_2000 仅进行了 30 分钟积分，其覆盖比例曲线还依

旧十分平坦，而此时积分了 90 分钟的 EF_1900 的曲线已经几乎跟 EF_PERT 相同了。

EF_1900 与 EF_PERT 的覆盖比例曲线的相似程度一直维持到了模拟结束，EF_2000 的

覆盖比例曲线的斜率也迅速增长，比 EF_1900 和 EF_PERT 的曲线稍微平缓一点，低集

合概率的覆盖比例稍低（图 5.3b，c）。UH 的覆盖比例曲线与此相似：除了在集合概率

为 0 处的数值，EF_PERT、EF_1900 和 EF_2000 的曲线几乎完全重合（图 5.3d–f）。在

集合概率为 0 处，EF_1900 的覆盖比例比 EF_PERT 稍大，这也与图 5.12a 中 EF_1900

稍宽一些的 UH 概率路径相符。 

虽然集合概率的整体特征与 EF_PERT 集合相似，EF_1900 和 EF_2000 集合的

RMDTE 与 EF_PERT 和 EF_TINY 集合相比依旧有几个不同的特点。最显著的一个特

图 5.12  （第一排）EF_1900 集合和（第二排）EF_2000 集合的 40 dBZ 组合反射率集合概

率。黑色实线为真值模拟（第一排）CNTL_19Z 和（第二排）CNTL_20Z 的 40 dBZ 组合反

射率等值线。 
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征是集合预报初始化之后 RMDTE 立刻开始迅速增长（图 5.5）。这一点在 EF_1900 集

合中尤其明显：在对流触发阶段（1900 UTC 至 2000 UTC），其 RMDTE 增长的速度几

乎与 2000 UTC 之后对流发展阶段的增长速度相当，这一集合也是四个集合预报中

RMDTE 最大的（图 5.5）。对这两个集合的 RMDTE 进行变量分解和尺度分解后，可以

再一次在中 γ 尺度观察到 DTE-T 和 DKE 在 2100 UTC 后达到饱和的特征：四个模拟在

约 2100 UTC 后误差几乎在相同的数值处停止增长（图 5.11b，d）。另一方面，2000 UTC

之前 EF_1900 的 RMDTE 迅速增长及由此带来的比其他集合更大的 RMDTE 主要是由

于这两个集合在中 β 尺度迅速增长、而 EF_PERT 和 EF_TINY 此时在该尺度内增长相

对较不明显（图 5.11a，c）。 

EF_1900 集合还有一个特征与另外三个集合预报截然不同：另外三个集合预报中

雷暴预报的高概率区域基本与作为参考的真值模拟相吻合，而 EF_1900 中的高概率区

域明显地与真值模拟有很大偏离。这一特征可在 40 dBZ 组合反射率的集合概率预报，

尤其是积分时间较长的预报时刻（如图 5.12b，c），和 180 m2/s2 UH 的集合概率预报（图

5.13a）中明显看到。此外，在 UH 路径的概率预报中（图 5.13a），EF_1900 预报的路径

范围不仅比 CNTL_19Z 偏南超过 0.5°，并且在最南边的 UH 路径和北纬 35°附近的 UH

路径之间，还预报出来了一条比较不明显的额外路径，而这一路径在其它所有集合预

报中都没有出现。这一 EF_1900 的概率预报与 CNTL_19Z 的确定性预报之间的不匹配

（注意 CNTL_19Z 的初始场是 EF_1900 的初始场集合的平均场）证明了对流触发过程

中极大的不确定性，也解释了如“WoF”这样的强对流天气预报方法主要着眼于对流已

经触发之后雷暴移动和发展的预报的原因。此外，这也表明集合预报系统的预报技巧

图 5.13  EF_1900 集合和 EF_2000 集合的 180 m2/s2 UH 集合概率。黑色实线为真值模拟

CNTL_19Z 和 CNTL_20Z 的 180 m2/s2 UH 等值线。 
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和表现可能会受到初始扰动的结构和大小的影响。 

5.3 两个集合成员的详细分析 

为了检验在不同的集合成员中微小的初始扰动是如何发展为显著的强对流雷暴预

报误差，本文选取了 EF_PERT 集合中的成员 13 和成员 17 进行进一步的详细分析。这

两个集合成员之间的 RMDTE 从 1715 UTC（集合初始化）时的 0.105 m/s 增长至 2215 

UTC（RMDTE 达到最大值）的 2.62 m/s，是 EF_PERT 所有集合成员之间 RMDTE 增

长最大的一对成员。另外，成员 51 和成员 53 将作为成员 13 和成员 17 的补充，进一

步展示集合预报的发散。1900 UTC（对流触发）时成员 51 和成员 53 之间的 RMDTE

是 0.524 m/s，接近此时集合成员之间最大的 RMDTE（0.526 m/s），而同一时刻成员 13

和成员 17 之间的 RMDTE 是 0.199 m/s，接近此时集合成员之间最小的 RMDTE（0.182 

m/s）。成员 13 和成员 17 被重新模拟以获得 5 分钟间隔的输出结果；它们在 1705 UTC

（模拟开始后第一个输出时次）时差别的统计特征如表 5.1 所示。 

这四个模拟的组合反射率如图 5.14 所示。在 1930 UTC 时，成员 13 和成员 17 中初

始对流的位置和强度几乎没有差异（图 5.14a1，b1），而成员 51 和 53 之间由于初始误

差很大，初始对流的预报有着很明显的区别（图 5.14c1，d1）。到了 2100 UTC 时，成

员 13和成员 17的区别开始变得明显，成员 13中的雷暴还在分裂的过程中（图 5.14a2），

而成员 17 的雷暴的分裂过程已经几乎结束、可以明显地看到单独的雷暴（图 5.14b2）。

另一方面，成员 51 和成员 53 对雷暴位置的预报出现了巨大的差异（图 5.14c2，d2）。

在之后的一个小时中，部分模拟雷暴发生了合并的过程。到了 2200 UTC，成员 17 中

合并后的雷暴已经几乎消散了（图 5.14b3），而成员 13 则与之相反，合并后的雷暴依

旧十分强盛（图 5.14a3）。与之相对应，成员 13 预报的 UH 路径也比成员 17 的预报更

长（图 5.15a），证明成员 13 中雷暴的持续时间更长，并且成员 13 的 UH 路径比成员

17 的预报偏北，表明这两个预报中对雷暴中气旋的位置预报存在着一定的不确定性。

成员 51 中合并后的雷暴出现了和成员 17 一样的迅速消散的过程，而成员 53 中的雷暴

则维持了更长时间（图 5.14c3，d3）。虽然这两个成员输出的模拟结果的时间间隔较长

（15 分钟），它们对 UH 路径的预报差异同样反映了这两个模拟中雷暴发展过程和维持

时间的差异（图 5.15b）。 

表 5.1  EF_PERT 的成员 13 和成员 17 在 1705 UTC 时差别的统计特征 

 T (K) Qv (g/kg) U (m/s) V (m/s) 

均方根差异 0.039 0.090 0.085 0.087 

最大差异 1.48 5.3 5.2 3.0 
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5.3.1 集合成员之间差异的演变 

这一部分将分析不同模拟之间 RMDTE 变化，研究其差异是如何发展的。结果表

图 5.14  EF_PERT 集合四个集合成员的组合反射率拼图。 
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明， CNTL_17Z 与成员 13 或成员 17 之间的 RMDTE（也即两个集合成员相较于真值

模拟的误差；图 5.16a 中的红色和蓝色实线）在整个模拟过程中都几乎完全相同，也和

这两个成员之间的 RMDTE（也即两个集合成员之间的差异；图 5.16a 中的黑色实线）

十分接近。这一相似性同样存在于 CNTL_17Z 与成员 51 和成员 53 之间（图 5.16a 的

虚线）。需要指出的是，虽然在集合预报初始化（1715 UTC）的时候成员 51 和成员 53

之间的 RMDTE（0.563 m/s）比成员 13 和成员 17 之间的 RMDTE（0.105 m/s）大得多，

但是它们在雷暴发展过程中的快速增长的速率十分接近，最终在 2215 UTC 时的最大值

相差不大（成员 51 和成员 53 之间是 3.06 m/s，成员 13 和成员 17 之间是 2.62 m/s），

这一特征也在之前对不同集合预报的分析中出现过。 

在触发前阶段（1700 UTC 至 1900 UTC），中 β 和中 γ 尺度的 DTE-T 和 DKE 都有

缓慢但持续的增长，而最主要的增长来自于中 γ 尺度的 DKE（图 5.16b）。DTE-T 和

图 5.15  （a）成员 13 和成员 17、（b）成员 51 和成员 53 的 180 m2/s2 UH 路径。 

图 5.16  （a）EF_PERT 两对集合成员之间以及各自与 CNTL_17Z 的 RMDTE，（b）成员

13 和成员 17 在不同空间尺度内的 DTE-T 和 DKE。 
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DKE 的垂直分布表明，在 1800 UTC 前，中 γ 尺度的误差增长几乎全部集中于地面以

上 3 km 以下（也即边界层内），而对流层中高层的误差增长要小得多（图 5.17a，c；注

意 X 轴是指数坐标）。虽然在中 β 尺度的 DTE-T 和 DKE 在对流层整层内都有增长（图

5.17b，d），由于其量级比中 γ 尺度的分量小得多，它们对对流触发前的误差增长的贡

献极为有限。在 1800 UTC 之后，中 γ 尺度的误差增长开始扩展到整个对流层以内（图

5.17a，c），尤其是在接近对流触发的时刻，对流层中层（地面以上 5 km 附近）的 DKE

的增长极为明显（图 5.17c），这可能与强对流雷暴受中层中气旋驱动的动力结构有关。 

1900 UTC 对流触发之后，DKE 的增长比 DTE-T 更加明显，尤其是在对流层以内

（图 5.18）。虽然在整个模拟过程中，区域平均 DKE 大约是区域平均 DTE-T 的 2 倍

（图 5.16b），如果只考虑对流层以内（约 12 km 以下）垂直范围的话，这一比例会增

加到超过 3 倍（将图 5.18a、b 分别与 c、d 进行比较），进一步反映了强对流雷暴受动

力场驱动的特征。此外，按照尺度分解后的 DKE 的变化特征还反应雷暴在不同尺度的

图 5.17  对流触发前（1700 UTC 至 1900 UTC）成员 13 和 17 之间中 β 和中 γ 尺度的

DTE-T 和 DKE 的垂直分布随时间的变化。 
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结构特征。在中 γ 尺度内，DKE 在除了近地面层的整个对流层内均匀增长，近地面层

和对流层顶的局地峰值比较不明显（图 5.18c）；而在中 β 尺度内，近地面层和对流层

顶分别出现了两个明显的误差峰值，而对流层中层的误差则稍小一些（图 5.18d）。中 β

尺度的 DKE 的垂直结构与 Melhauser and Zhang (2012) 所研究的弓状回波的误差发展

的垂直结构十分相似（参见其图 10），这可能是由于本个例在中 β 尺度内的动力结构是

一个准线性对流系统（QLCS）；而在中 γ 尺度内对流层中层 DKE 较大，反映了强对流

雷暴受中层中气旋组织和驱动的动力结构。 

5.3.2 导致预报误差的物理过程 

由于对成员 13 和成员 17 之间的 RMDTE 的分析并不能获知导致误差增长的物理

过程，这一部分将对它们的模拟中的详细物理过程进行分析。由于对流触发前的误差

增长可能与湍流有关，图 5.19 展示了 1900 UTC 时集合成员 13 垂直方向第 20 层（约

图 5.18  对流触发后（1900 UTC 至 2300 UTC）成员 13 和 17 之间中 β 和中 γ 尺度的

DTE-T 和 DKE 的垂直分布随时间的变化。 
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为地面以上 1.2 km）的湍流动量（TKE）、粗理查德森数［bulk Richardson number，简

称 BRN；Glickman (2000)］和相对于 1705 UTC 时 DKE 的增长幅度。BRN 的计算公式

为BRN = (𝑔 𝑇𝑣⁄ )∆𝜃𝑣∆𝑧/[(∆𝑢)2 + (∆𝑣)2]，其中𝑔 = 9.81 𝑚2/𝑠2是重力加速度，𝑇𝑣是从模

式 19 层到 21 层的平均虚温，∆𝑧是模式 19 层至 21 层的厚度，∆𝜃𝑣、∆𝑢和∆𝑣是从模式

19 层至第 21 层虚位温、纬向风和经向风的绝对变化。 

在对流触发前的两个小时中，TKE 有着明显的增长；TKE 的大值（湍流较强的区

域）主要分布于从北纬 34°、西经 99°到北纬 35°、西经 98°的区域中（图 5.18a），这也

是环境条件有利于对流触发（图 5.6）以及随后最早出现对流的区域。BRN 的低值区

（表示较大的垂直风切变以及较高概率出现湍流而非层流的区域）也主要分布于 TKE

的大值区以及这一区域以西（图 5.19b）。与此同时，对流触发前 DKE 的增长主要集中

于边界层内（图 5.17c，d）TKE 较大、BRN 较小的区域（图 5.19c）。对流触发前 DKE

的增长与边界层内活跃的湍流活动的一致性表明这两者之间可能有着一定的联系。 

在对流触发之后，成员 13 和成员 17 的预报差异受到了很多过程的影响。为了研

究预报差异的根源，本文追踪了两个模拟中雷达组合反射率最早出现差异的时间。在

1925 UTC 时，两个模拟的 40 dBZ 等值线的水平范围还十分相似（图 5.20a）。5 分钟之

后的 1930 UTC 时，这两个模拟中主要的对流核的垂直范围出现了一点差异（图 5.21b，

图 5.19  1900 UTC 时集合成员 13 距离地面约 1.2 km 处的（a）湍流动量、（b）粗理查德

森数和（c）DKE 相对于 1705 UTC 时的增长幅度。 

图 5.20  1925 UTC 至 1935 UTC 集合成员 13 和 17 的 40 dBZ 组合反射率和 340 K 地面 2 

m 相当位温等值线。 
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e），虽然它们的水平范围依旧难以相互区别（图 5.21b）。到了 1935 UTC 时，新对流单

体的生成出现了明显的差异，集合成员 17 模拟的对流单体的数量明显更多（图 5.20c，

图 5.21c、f）；这一时刻可以视作两个集合成员模拟的雷暴开始发散的起始时刻，记为

t0。在 t0 时，两个模拟中较强的对流单体的位置和它们各自较强的上升气流的位置是相

吻合的（图 5.21c，f），并且回溯五分钟到 1930 UTC（t0–5）时可以看到，虽然此时两

个模拟中雷达反射率的特征依旧十分相似（图 5.20b），在 t0 时辩认出的上升气流的差

异在 t0–5 时已经十分明显（图 5.21b，e）。然而，如果进一步回溯到 t0–10（1925 UTC）

时，两个模拟无论是雷达反射率（图 5.20a）还是上升速度（图 5.21a，d）都十分相似，

也无法确定 1930 UTC 时强上升速度会在什么地方出现。考虑到垂直速度等动力特征的

图 5.21  1925 UTC 至 1935 UTC 集合成员 13 和 17 的 10 m/s 上升速度等值面（蓝色）、40 

dBZ 雷达反射率等值面（红色）和地面 2 m 相当位温（底面灰度填色）。底面上的等值线

是从 10 m/s 开始、每 10 m/s 的上升速度（蓝色）和 40 dBZ/60 dBZ 组合反射率（红色）。 
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水平尺度很小、变化迅速、湍流特征明显，即使提前数分钟对垂直速度的位置和大小进

行精确的预报也是十分困难的。 

在这两个模拟中，雷暴的后续发展演变与上升气流、降水及它们与环境的相互作

用密切相关。Weisman et al. (1982) 的研究表明垂直切变对对流的为维持和组织至关重

要。受到对流触发前近地面层水平对流卷的残留风场、边界层内活跃的湍流活动和附

近对流单体的近地面出流边界的共同影响，地面水平风场有着很大的空间变率，并导

致这一地区地面以上 0–6 km 水平切变的分布十分不均一、变化很剧烈（图 5.22）。这

一环境条件使得对流触发区域附近垂直切变有可能在数十公里的距离内发生超过 10 

m/s 的变化。因此，如果有些对流单体在触发后移入切变较弱的区域的话，这些对流单

体会很快就消散了；例如图 5.21c 和 f 中最南端的对流单体，它们的降水区域向地面下

图 5.22  集合成员 13 和 17 的地面以上 0–6 km 垂直风切变（灰度填色），垂直速度（蓝色

等值线，从 10 m/s 开始，每 10 m/s）和组合反射率（红色等值线，从 20 dBZ 开始，每 20 

dBZ）。 

图 5.23  1945 UTC 至 2035 UTC 集合成员 13 和 17 的 40 dBZ 组合反射率和 340 K 地面 2 

m 相当位温等值线。 
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落、与对应的上升气流错位并迅速消散，这是典型的、生命史不超过 1 小时的单体雷

暴的过程。与之相反，另外一些对流会在强切变的帮助下组织为较强的对流雷暴系统，

这些系统的上升气流会因为其自身与环境垂直切变的相互作用（Weisman et al., 1982）

以及上升空气团中水汽凝结的潜热释放所产生的浮力的共同作用而被加速。上升气流

与气团水汽凝结的潜热释放组成的正反馈会放大两个在 t0时还并不十分明显的差异（图

5.20c），在仅仅 10 分钟后的 1945 UTC 时（图 5.23a），在类似位置的上升气流的速度

都会产生巨大的差异（比较图 5.24a，d 中北纬 34°40′、西经 98°12′附近底面的垂直速

度等值线）。 

图 5.24  1945 UTC 至 2035 UTC 集合成员 13 和 17 的 10 m/s 上升速度等值面（蓝色）、40 

dBZ 雷达反射率等值面（红色）和地面 2 m 相当位温（底面灰度填色）。底面上的等值线

是从 10 m/s 开始、每 10 m/s 的上升速度（蓝色）和 40 dBZ/60 dBZ 组合反射率（红色）。 
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对流单体、冷池和环境的相互作用会进一步限制强对流雷暴的本性可预报性。如

前文 5.1.3 部分所述，诸多研究已经表明冷池与强对流雷暴的组织和发展密切相关，在

t0 时出现的差异会因此在 30 分钟内放大（图 5.23b），在两个模拟中伴随着降水中心的

上升速度的强度和结构都会变得十分不同（图 5.24b，e）。对流的位置、范围和强度的

不同会通过对流降水的差异直接对冷池产生影响，进一步改变雷暴的后续发展和组织，

导致预报误差的持续增大。在 t0+60（2035 UTC）时，冷池的差异已经十分明显（图

5.23c）：在成员 17 中，北纬 35°附近有两个分离的冷池（图 5.24f），表明雷暴分裂的过

程已经完成；而相比之下成员 13 的雷暴发展要稍慢，虽然此时已经能辨认出两个独立

的上升气流核心，地面冷池还尚未出现分裂的迹象（图 5.24c）。这一过程与 Melhauser 

and Zhang (2012) 中与冷池相关的动力反馈过程会在 1 到 2 小时内产生巨大的预报误

差的特征相符；并且，由于这个个例中的强对流雷暴的空间尺度比 Melhauser and Zhang 

(2012) 所研究的弓状回波小得多，这个个例中误差发展的速度也比 Melhauser and 

Zhang (2012) 更快、产生显著差异的时间更短。 

在雷暴分裂和合并过程出现的时候，冷池动力正反馈的累积影响可能会进一步变

大。对于集合成员 13，在最初产生的两个雷暴分裂为四个雷暴之后，中间的两个雷暴

单体（图 5.25 中记为“S”和“N”的两个雷暴单体）开始从对方的侧面相互靠近（图

图 5.25  2100 UTC 至 2200 UTC 集合成员 13 的 20 m/s 上升速度等值面（蓝色）、60 dBZ

雷达反射率等值面（红色）和地面 2 m 相当位温（底面灰度填色）。底面上的等值线是从

10 m/s 开始、每 10 m/s 的上升速度（蓝色）和 40 dBZ/60 dBZ 组合反射率（红色）。“S”

和“N”是合并前的两个雷暴单体，“M”是“S”和“N”合并后的雷暴单体。 
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5.25a）。在合并过程的早期，这两个雷暴单体的冷池的前缘（也即阵风锋）的相互碰撞

激发了新的上升气流（图 5.25b）；在两个雷暴合并之后，这股新生成的上升气流产生并

维持了新的对流（图 5.25c），并使得合并后的雷暴（图 5.25 中记为“M”的雷暴单体）

及其冷池继续维持了很长一段时间（图 5.25d）。 

集合成员 17 中雷暴的演变则有所不同。与集合成员 13 中的雷暴相比，集合成员

17 中雷暴的发展速度较快（图 5.24e，f），雷暴的分裂过程较早，合并过程比集合成员

13 提前 10 分钟出现（图 5.26a）。与集合成员 13 中两个雷暴的相对位置不同，集合成

员 17 中南侧雷暴（“S”）直接移入了北侧雷暴（“N”）的冷池后部之中（图 5.26b）。一

方面雷暴“S”由于处于地面温度较低、环境条件较稳定的冷池之中，其对流活动很快

就减弱了，另一方面雷暴“N”的入流也被进入其冷池的雷暴“S”切断，使得雷暴“N”

的强度也迅速减弱（图 5.26c）。与此同时，合并后的冷池开始向西北方向移动，与上升

气流和对流错位，进一步削弱了雷暴维持所需要的内部动力过程（图 5.26d）。集合成员

13 和 17 雷暴后期发展的差异反映了雷暴发展对雷暴的时间、位置、强度和相互位置关

系的细微变化的巨大敏感性，这一雷暴合并过程的敏感性及相关的物理过程也为

Bluestein et al. (2000) 针对理想模拟中强对流雷暴的合并及后续发展的研究所证实。相

似的敏感性也在集合成员 51 和 53 的模拟中出现（图 5.14），集合成员 51 的雷暴也在

图 5.26  2050 UTC 至 2150 UTC 集合成员 17 的 20 m/s 上升速度等值面（蓝色）、60 dBZ

雷达反射率等值面（红色）和地面 2 m 相当位温（底面灰度填色）。底面上的等值线是从

10 m/s 开始、每 10 m/s 的上升速度（蓝色）和 40 dBZ/60 dBZ 组合反射率（红色）。“S”

和“N”是合并前的两个雷暴单体，“M”是“S”和“N”合并后的雷暴单体。 
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合并后出现了迅速消散的现象（图 5.14c3）。 

由以上的分析可以知道，与降水和上升气流相关的多个正反馈过程，在强对流雷

暴预报的误差增长过程中起到了重要的作用。需要指出的是，这些正反馈过程同样会

影响对流运动本身的变化，并因而影响雷暴的组织和发展。即使在这两个 EF_PERT 集

合成员的初始误差比现有的观测仪器和全球模式分析场的误差小一个数量级的情况下，

模拟结果显示这些微小的初始误差依然可能导致短期（1900 UTC 至 2200 UTC，也即

对流触发后仅 3 小时）强对流雷暴预报的失败；对本文所研究的个例而言，强对流雷

暴的本性可预报性极其有限。 

5.4 本章小结 

本章首先使用 1700 UTC 时流场依赖且在现有观测水平下无法被观测到的微小初

始扰动进行了集合预报实验（EF_PERT 集合），以探索此次强对流雷暴过程的本性可预

报性。其结果表明：一方面，所有的集合成员均模拟出了俄克拉荷马州境内整体准线性

对流系统的结构，对对流触发前环境条件的分析显示，不同集合成员对水汽、不稳定性

和对流抑制等环境条件的模拟几乎完全相同，并且与真值实验 CNTL_17Z 的模拟几乎

没有差异，表明这次事件的中尺度环境条件在集合模拟的时空范围内有着很强的本性

可预报性；而另一方面，每个集合成员中雷暴单体的位置、形态和发展过程都有所差

异，中气旋的路径位置有着一定的变化幅度，表明在雷暴尺度上此次事件的本性可预

报性是有限的。 

在一组将初始误差减小 90%的集合预报（EF_TINY 集合）中，对雷暴预报的不确

定性几乎没有变化，预报技巧并未提高，对误差总能量（DTE）的计算也显示 EF_PERT

和 EF_TINY 的误差水平相当。如果在 1900 UTC 或 2000 UTC 时，也即对流已经出现

时生成扰动、开始集合预报（分别为 EF_1900 集合和 EF_2000 集合），虽然它们的初始

误差水平与 EF_PERT 集合相当，在这两个集合中在预报开始后误差迅速增长。另外，

EF_1900 对中气旋路径的概率预报不仅比其它集合预报有着更大的不确定性，并且严

重偏离了其相对应的真值实验 CNTL_19Z 中模拟的中气旋路径，表明初始扰动的结构

同样会对雷暴尺度的集合预报的结果产生影响。 

将 DTE 分解为中 β 和中 γ 尺度的尺度分解分析被用于研究误差增长的机制。对于

EF_PERT 集合，在对流触发前以及对流触发早期，仅有中 γ 尺度的动力场（风场）有

明显的误差增长。在 2000 UTC 之后、初始对流开始组织并发展为雷暴的阶段，中 β 尺

度和中 γ 尺度的动力场和热力场都出现了明显的误差增长。1 小时后 2100 UTC 时，中

γ 尺度的误差停止了增长，并且不同集合预报中误差均停留在相似的数值附近，表明误

差在中 γ 尺度已经饱和；与之相反，中 β 尺度的误差继续增长到 2215 UTC，之后随着
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整体对流系统开始消散而降低。这些现象与之前的研究中提出的误差饱和和升尺度增

长的过程相符。虽然误差升尺度增长的过程在没有深湿对流的情况下也能够出现，对

EF_TINY 集合的误差增长曲线的分析表明深湿对流会加速和放大这个过程。 

EF_PERT 的集合成员 13 和集合成员 17 被用于进一步分析不同的模拟中强对流雷

暴预报产生发散的详细过程。边界层内的湍流对对流触发前误差的扩散的增长起到了

重要作用。在对流触发阶段，上升气流的位置和强度难以准确预报，并且深层 0–6 km

垂直风切变可能出现很大的局地变化，很难确定一个初始雷暴会迅速消散还是持续很

长时间。对于持续时间较长的雷暴，上升气流的凝结过程释放的潜热会增强气团的浮

力，并最终反馈加强上升气流。因此，在对流触发早期微小的上升气流的强度或位置差

异会发展为明显的对流的强度和范围的差异。 

雷暴的发展与它们的冷池以及冷池与上升气流和环境的相互作用密切相关。当雷

暴分裂和合并的过程出现时情况会变得更加复杂：两个雷暴再合并前的相互位置会影

响合并之后新雷暴的发展和维持。集合成员 13 的合并雷暴维持了很长时间，而集合成

员 17 中一个雷暴侵入了另一个雷暴的冷池后部，在两个雷暴合并后上升气流变得无组

织并开始减弱，使得合并的雷暴迅速消散。 

总地来说，初始条件中细微的误差会近乎随机地产生局地强上升气流，上升气流

的差异会因为其与降水和冷池之间的相互作用而被迅速放大，而且雷暴单体的合并与

雷暴的时间、位置和相互关系极为敏感，进一步增加预报难度。由于误差会在深湿对流

的辅助下迅速升尺度增长，而单一的确定性预报不能合理地考虑初始条件中无法被观

测到的微小误差，因此，虽然此次强对流雷暴时间的中尺度天气背景条件以及对流组

织形态有着较高的可预报性，在 3 到 6 小时内对雷暴尺度强对流雷暴单体的预报从本

质上是有着相当的局限的。  
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第六章  总结 

2013 年 5 月 20 日下午发生在美国俄克拉荷马州穆尔市的 EF-5 级龙卷是美国近年

来死亡人数最多、灾害损失最大的龙卷。产生了此次龙卷灾害过程的强对流雷暴系统

是在当天俄克拉荷马州境内高湿度、强不稳定性的环境条件下，受到干线影响而触发

和发展的。本文使用高分辨率 WRF/ARW 云解析模式，以集合预报的方法，对此次强

对流雷暴天气事件的实际可预报性和本性可预报性进行了研究。对于实际可预报性，

本文着眼于天气背景系统的时间、边界层的发展和地形因素对强对流雷暴预报的影响，

探索数值天气预报中主要的几种误差来源对强对流天气预报准确程度的影响。对于本

性可预报性，本文着眼于微小的初始误差在短短几个小时内影响整个强对流雷暴系统

的预报的误差增长机制，以期对未来以集合资料同化和集合预报为基础的灾害天气预

警方法的实施提供帮助。 

本文对实际可预报性的研究着眼于两种业务预报中常见的误差来源：一个来自于

用于驱动区域模式的全球模式预报中天气背景时间的提前或滞后，另一个来自于区域

模式对对流触发的位置的预报差异。模拟结果发现，当天气背景时间发生错位时，对流

触发的时间基本与各个模拟的初始条件的天气背景时间同步。这是由于在不同的模拟

中边界层的变化特征与天气背景时间相匹配所导致的，在不同的模拟中边界层内的水

汽、不稳定性、对流抑制能量会随着当地时间上午至中午边界层的变化产生差异，使得

在天气背景时间发生变化时不同模拟达到有利于对流触发的环境条件的时间发生相应

的变化，影响不同模拟中对流触发发生的时间。敏感性实验也证明，对流触发的时间与

近地面层（边界层）大气状况密切相关，而中高层的影响则较小。这一组实验的结果不

仅表明通过更准确地对边界层特征进行模拟（如更准确的天气背景时间模拟和更准确

的边界层参数化方案）可有望改善强对流雷暴的预报，还表明在数值预报结果的应用

中，如果对于天气背景的预报发生了时间的误差，以此为基础的、基于数值模式模拟得

到的中小尺度的对流触发预报要相应地调整对流触发的时间。 

而当对流触发的地形发生变化的时候，不仅对流触发的时间发生了变化，模拟的

雷暴的发展和组织结构也发生了变化。地形高度的变化会影响干线以东地区南风的水

汽输送状况，改变这一区域的水汽和不稳定性条件，使得对流触发的环境条件发生差

异，影响对流触发的时间和地理位置。除了热力条件的变化以外，风场对小尺度地形结

构的动力响应会通过改变边界层内风速、风向、垂直风切变等动力条件而带来局地辐

合的增强或减弱，影响对流触发的位置；同时还会改变垂直积分参量雷暴相对环境螺

旋度（SREH），影响对流触发的位置和对流的发展与组织结构。当模式模拟的对流触发

与实际出现的对流触发之间有位置的误差时，简单地将模式模拟的雷暴过程进行平移
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并不能正确地弥补位置误差可能带来的雷暴发展的差异。 

本文在对实际可预报性的研究中还发现，即使集合成员之间差异很小，对流触发

的位置依旧显示出了随机性，对雷暴的预报出现了误差。这一现象表明，即使不断减小

初始误差，强对流雷暴的预报依旧存在一定的不确定性，其本性可预报性可能有着一

定的局限。因此，本文通过研究多个在初始条件中加入现有观测水平下无法被观测到

的、流场依赖的微小初始扰动并进行集合预报的实验，进一步探讨了影响本次强对流

雷暴天气的本性可预报性的因素及误差的增长机理。 

研究结果表明，不同尺度的天气系统特征其本性可预报性有明显差异。一方面，不

同集合成员对水汽、不稳定性和对流抑制等环境条件的模拟几乎完全相同，并且与真

值实验的模拟几乎没有差异，所有的集合成员均模拟出了俄克拉荷马州境内准线性对

流系统（QLCS）的结构；而另一方面，每个集合成员中雷暴单体的位置、形态和发展

过程都有所差异，中气旋的路径位置有着一定的变化幅度、集合路径预报存在着较大

的不确定性，表明在雷暴尺度上此次事件的本性可预报性是有限的。并且，即使在将集

合预报的初始误差减小 90%后，对雷达组合反射率和雷暴中气旋位置的概率预报结果

并没有明显变化、预报技巧并没有明显提高，表明此次强对流雷暴天气的本性可预报

性极为有限。 

强对流雷暴中误差的增长过程与之前诸多对较大尺度的强对流过程的研究中的误

差增长过程类似。在对流触发前以及对流触发早期，仅有中 γ 尺度的动力场有明显的

误差增长，这是由于与边界层内的湍流活动有关的误差扩散和缓慢增长过程造成的。

随着对流触发后、初始对流开始组织并发展为雷暴，中 β 尺度和中 γ 尺度的动力场和

热力场在深湿对流过程的作用下都出现了明显的、快速的误差增长。一段时间之后中 γ

尺度的误差停止了增长，并且不同初始扰动的集合预报中该尺度的误差均维持在相似

的数值附近，而中 β 尺度的误差则继续增长了一段时间，这些特征表明误差出现了在

较小尺度饱和并向较大尺度增长的现象。 

对两个集合成员的详细分析进一步发现，强对流雷暴的确定性预报中微小的初始

差异会发展为巨大的预报误差。由于上升气流的位置和强度的不确定性以及深层垂直

风切变剧烈的局地水平变化，对流触发的位置及初始雷暴的维持时间难以准确预报。

随后，由于上升气流的凝结过程释放的潜热增强气团的浮力并反馈加强上升气流，在

对流触发早期微小的上升气流的强度或位置差异会发展为明显的对流的强度和范围的

差异，并进一步由于冷池与上升气流和环境垂直风切变的相互作用以及毗邻的雷暴单

体之间的分裂、合并等相互作用而进一步发展为巨大的位置、形态和发展过程的差异。

这一系列对集合预报的分析表明，单一的确定性预报无法体现模式初始条件中无法被

观测到的微小误差，因而雷暴尺度的天气预报需要使用集合预报的方法，以对初始场

的不确定性加以考虑。 
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需要指出的是，本文对实际可预报性的误差来源和本性可预报性的误差增长过程

的分析均着眼于一次强对流雷暴天气个例，这些结论是否适用于更多类似的雷暴尺度

天气系统有待进一步的研究。但是，本文所发现的误差增长的动力过程和热力过程是

天气系统中普遍适用的基本过程，因此本文发现的影响强对流雷暴天气实际可预报性

的因素和强对流雷暴天气有限的本性可预报性很有可能不仅仅局限于这一个个例。与

此同时，本文一方面对实际可预报性的研究指出了业务系统中提高强对流雷暴天气预

报水平的可能方向，另一方面研究了在我们具有对大气近乎完全的了解和没有误差的

数值模式的情况下、对强对流雷暴天气的预报可能具有的误差量级。因此，本文的结论

无论对集合资料同化和集合预报系统的应用、还是对预报员对确定性和概率性的数值

预报结果的理解都有着一定的帮助，有利于未来强对流灾害天气预报和预警系统的应

用与发展。 
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与我进行频繁而深入的探讨，也帮助我在参加学术会议的时候认识了很多优秀的同行

专家和老师。他还向我提供了博士毕业后再次前往他的课题组继续进行博士后科研工

作的邀请，帮助我为了能够今后继续在高校或者研究所从事科研工作积累更多的科研

经历和工作经验。此外，与宾州州立大学气象系内、尤其是张福青老师课题组内的同学

们的讨论也使我获益良多，这篇论文中有许多结果都来自于与组会和闲聊中的灵光一

现，在此也要对他们、以及在公派联合培养项目中资助我前往宾州州立大学交流的教

育部留学基金委表示感谢。 

再次是我的父母。他们在工作上是优秀的大学教授，在生活中是体贴的父母。我对
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科研的兴趣也许来自于从小的耳濡目染，而在科研中的态度则来自于从小他们对我一

点一滴的培养。家父经常能触类旁通地利用他在计算机方面的专业知识从局外人的角

度对我的科研工作给予意料之外却令我豁然开朗的建议；而家母则几乎是无条件地接

受和帮助了我在生活中的一切困扰。除了努力做一个好儿子以外，我也无以为报了。 

最后必须要感谢我的挚友们。历数他们的姓名或许并无多大意义，但是他们一直

都是我最为看重的良师。多亏了有他们的陪伴，我写论文的这半年成为了我攻读博士

学位的六年中最快乐的半年；也是因为有他们的陪伴，我对北大的感情越来越深，深到

不想毕业、不想离开，深到希望有朝一日能够再次回到这个校园、更长久地待下去。无

论人在何方、精神上依旧相互陪伴，这应当是我们大家共同的心愿吧。 

因为疏于笔耕，直到写致谢的时候我才发现现在已经很难准确地表达自己的感激

之情了。但是即使这篇短短的致谢中词句朴拙，它们依旧是我心中最真切的想法。 

是以为记。 
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北京大学学位论文原创性声明和使用授权说明 

原创性声明 

 

本人郑重声明：所呈交的学位论文，是本人在导师的指导下，独立进行研究工作所

取得的成果。除文中已经注明引用的内容外，本论文不含任何其他个人或集体已经发

表或撰写过的作品或成果。对本文的研究做出重要贡献的个人和集体，均已在文中以

明确方式标明。本声明的法律结果由本人承担。 

 

论文作者签名：          日期：     年   月   日 

 

学位论文使用授权说明 

（必须装订在提交学校图书馆的印刷本） 

 

本人完全了解北京大学关于收集、保存、使用学位论文的规定，即： 

 按照学校要求提交学位论文的印刷本和电子版本； 

 学校有权保存学位论文的印刷本和电子版，并提供目录检索与阅览服务，在校

园网上提供服务； 

 学校可以采用影印、缩印、数字化或其它复制手段保存论文； 

 因某种特殊原因需要延迟发布学位论文电子版，授权学校□一年/□两年/□三

年以后，在校园网上全文发布。 

 

（保密论文在解密后遵守此规定） 

 

 

 

论文作者签名：         导师签名：            

日期：     年   月   日 


