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摘要 基于前期逐小时黑体温度(Temperature of Black Body, TBB)资料对16个暖季高原中尺度对流系统(Meso-
scale Convective System, MCS)的统计结果, 文章首先利用客观标准选取了同类的11个长生命史高原东移MCS个
例, 然后, 利用这些MCS个例的合成来驱动中尺度数值模式WRF(Weather Research and Forecasting Model)进行半

理想的数值模拟(即基于实际个例的理想模拟)与敏感性试验, 结合分析与动力诊断, 从共性上研究了一类长生命

史高原东移MCS的演变特征及内在机理.主要结论如下: (1)在对流层高层,此类高原MCS的生成区位于高空急流

以南的辐散区, 在对流层中层, 其生成区主要位于高原东部西风带短波槽槽区附近的暖平流中, 在对流层低层, 它
的生成区表现为对流不稳定层结. 高原MCS的生成伴随着其气旋式涡度的快速增长, 辐合项以及倾斜项是对流层

中低层正涡度的主要制造项, 对流活动所导致的向上的正涡度输送是高原MCS快速向上伸展的主要原因. (2) 高

原MCS的东移过程经历了与高原东部准静止维持高原涡的耦合与解耦过程. 在两者耦合期, 高原MCS有利于高

原涡维持较强的辐合与上升运动, 这有助于涡旋的持续; 随着高原MCS移出高原, 其与高原涡解耦, 受此影响, 高
原涡的上升运动显著减弱, 向上的正涡度输送大大减弱, 这与负的倾斜项一起, 共同导致了高原涡的消亡. (3) 高
原MCS移出高原后, 由于高原地表直接作用在MCS底部的强感热加热消失, MCS首先减弱; 随后, 在高原东部短

波槽的影响下, 高原MCS再次迅速发展. 对流层中低层辐合项的涡度制造以及对流活动对涡度的向上输送是高原

MCS再次发展的主导因子. (4) 降水凝结潜热释放是长生命史高原东移MCS生成和发展的必要条件, 高原MCS一
方面可以通过直接产生降水对高原东部以及部分下游地区产生影响; 另一方面, 它还可以通过对高原及其周边地

区大尺度环境场的调节来对更大范围下游地区的降水进行间接的影响.
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1 引言

被誉为“世界第三极”的青藏高原(Tibetan Plateau)
约占中国国土总面积的25%, 平均海拔超过4000m, 是
北半球面积最大、海拔最高、坡度最陡的高原. 青藏

高原主体地形呈现西高东低的特点, 其地貌复杂, 受

亚洲季风和欧亚大陆副热带高压的影响, 具有其独特

的天气、气候特征. 由于青藏高原的海拔高度显著高

于其同纬度地区, 它对大气环流存在持续的动力作用,
主要表现在西风带气流在高原西部被迫爬升, 在高原

北部和南部产生绕流, 分别产生高原北部的脊与高原

南部的槽(叶笃正和高由禧, 1979; 丁一汇, 2005)等方

面. 高原的热力特征同样显著, 且具有显著的季节性

特征(Yanai等, 1992; 李国平和徐琪, 2005; Liu等,
2020). 其中, 冬、夏两季是青藏高原热力作用最显著

的时期. 夏季, 在强烈的太阳辐射影响下, 青藏高原是

一个巨大的热源, 在对流层高层, 存在一个稳定的强

大反气旋(杨伟愚等, 1992; 丁一汇, 2005), 在对流层中

层青藏高原近地表则是一个很强的气旋性环流区, 这

使得青藏高原上空的对流活动异常活跃 , 平均每

10000km2
上约有20~50个成熟的对流云生成(Flohn和

Reiter, 1968).
在有利的天气条件下, 青藏高原上的对流云会进

一步组织化, 形成更大尺度的中尺度对流系统(Mesos-
cale Convective System, MCS). MCS是一种与雷暴群

有关的云系统(https://glossary.ametsoc.org/wiki/Mesos-
cale_convective_system), 其能够在至少一个方向上产

生水平尺度不小于100km的连续降水区. 夏季, 高原上

的MCS频繁发生(朱国富和陈受钧, 1999; 郑永光等,
2008), 其对高原部分地区累积降水的贡献70%以上(Li
等, 2008; Hu等, 2016, 2017; Mai等, 2021). 据统计, 绝
大多数的高原MCS(约70%, 根据Mai等, 2021)生命史

短于6h, 主要在高原上消亡, 仅有少部分的MCS生命

史较长, 可以在有利的环流形势下向东移出高原(卓嘎

等, 2002; Mai等, 2021).这些移出高原的MCS在移动过

程中与沿途的天气系统产生相互作用(Fu等, 2019), 某
些情况下会引发强度很大的暴雨, 造成严重的洪涝灾

害, 例如, 1998年长江流域、2003及2007年淮河流域

的特大洪涝灾害均与高原MCS的东移发展密切相关

(赵思雄, 2004; 傅慎明等, 2011).
由于高原东移MCS的强致灾性, 国内外的学者对

其进行了一系列的研究, 例如, 仪清菊和徐祥德(2001)
研究发现, 高原东移MCS的传播和发展可以造成热量

和水汽向下游的输送, 这是1998年长江大暴雨形成的

有利条件之一; 张顺利和陶诗言(2002)的综合分析表

明, 当高原东移MCS与中高纬度冷空气、太平洋副热

带高压、南海季风涌同时处于活跃阶段时, 容易形成

大范围、长时间的致洪暴雨; Yasunari和Miwa(2006)
与Fu等(2010)分别研究了东移MCS引发下游暴雨的典

型个例. 他们的结果表明, 高原东移MCS在部分情况

下可以触发西南低涡, 涡旋的发展会使得暴雨大大增

幅; 傅慎明等(2011)对2003和2007年梅雨期内东移的

高原MCS进行了研究, 发现对流层中层的辐合中心伴

随高原MCS东移可以对高原下游的降水有较显著的

影响; Hu等(2016)的合成分析表明,高原MCS的移出与

否受西风急流的位置与强度影响显著; Mai等(2021)基
于16个暖季(5~9月)高原MCS的统计发现, 近10000例
的高原MCS中, 仅有约6.6%的MCS可以东移出高原,
这些系统对四川盆地部分地区短时强降水(1h超过

20mm的降水)的贡献率可达20%.
综合上述, 前人的研究已经证实了高原MCS对下

游降水的重要性, 同时也表明不同类型的高原MCS具
有不同的演变特征以及对下游降水的影响方式. Mai
等(2021)的统计研究发现, 近10000例的高原MCS中,
仅有约3.3%的高原MCS在移出高原后可以维持3h以
上(能够东移出高原的全部MCS占比约为6.6%), 这部

分维持时间较长的高原MCS对下游地区的影响时间

更长、范围更广,造成的降水更强.然而,截至目前,前
人对此类高原MCS发展及维持机理的研究较少, 且多

集中于个例研究, 因而对其共性的特征认识不足. 为

此, 基于Mai等(2021)16个暖季高原MCS的统计结果,
本文首先挑选出同类长生命史高原东移MCS的典型

个例, 然后将之合成用于驱动中尺度数值模式WRF
(Weather Research and Forecasting Model)进行合成的
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半理想数值模拟与有针对性的敏感性试验, 并结合动

力诊断等方法, 从共性上揭示长生命史高原东移MCS
的演变特征及内在机理, 以期增进对此类高原MCS的
认识.

2 资料与方法

2.1 资料

本文使用美国国家环境预报中心(National Cen-
ters for Environmental Prediction, NCEP)提供的CFSR
(Saha等, 2014)再分析资料进行合成分析、WRF模式

的驱动以及模拟结果的验证. 该再分析资料的水平分

辨率为0.5°×0.5°, 时间分辨率为6h, 垂直方向37层. 此
外 , 本文还利用 3 0 m i n一次 , 空间分辨率为

0.0727°×0.0727°的CMORPH卫星降水资料(Joyce等,
2004)对半理想模拟的降水进行验证.

2.2 方法

2.2.1 同类长生命史高原东移MCS个例的挑选
本文的半理想合成数值模拟是基于同类长生命史

高原东移MCS典型个例的合成. 共选取了11个高原

MCS(表1), 具体筛选方法如下. 首先, 根据高原东移

MCS的主要影响范围划分影响区域1(26°~40°N, 80°
~126°E), 这是偏东路径高原东移MCS的主要影响范

围(Hu等, 2016; Mai等, 2021), 也是东移MCS影响最显

著的区域, 影响区域2(12°~26°N, 80°~126°E)和影响区

域3(40°~54°N, 80°~126°E), 它们分别是偏南和偏北路

径高原东移MCS的影响范围. 之后, 将Mai等(2021)统
计得到的所有(移出时段内有台风出现的个例被剔除

掉)东移出高原且维持时间较长的MCS个例筛选出来

(共251例), 并计算其各自生成时刻前后6h(共12h)平均

的500hPa位势高度场(用此时段的平均代表MCS背景

场的总体特征) , 以及251个MCS个例的总体平均

500hPa场. 然后, 计算每个MCS个例相对于251个个例

总体平均状态的扰动(视扰动为中小尺度的系统), 将

每个MCS个例的扰动场与其他个例对应的扰动场进

行相关计算, 以影响区域1内相关系数≥0.7(保证在影

响区域1中有基本类似的影响系统), 其他2个区域内不

小于0为标准(尽量避免影响区域1~2内的影响系统出

现反位相), 选出与每个个例最相似的其他个例. 最后,
找出拥有相似个例最多的个例及其所有相似个例, 以

MCS生命史≥12h, 移出高原后维持时间≥6h两个标准

来选取长生命史高原东移MCS进行最后的合成半理

想数值模拟.

2.2.2 合成半理想数值试验设置

本文使用中尺度数值模式WRFv3.8(Skamarock等,
2008)进行合成的半理想数值试验. 模拟采用三重单向

嵌套(图1a), 从外到内三重网格的水平分辨率分别为

36、12、4km , 水平格点数分别为331×241、
541×343、1141×721, 垂直方向共51层, 模式顶气压设

置为50hPa. 三层嵌套均使用YSU边界层方案(Noh等,
2001)、WSM6微物理方案(Hong和Lim, 2006)、
NOAH陆面方案(Chen和Dudhia, 2001)、RRTM长波辐

射方案(Mlawer等, 1997)、Dudhia短波辐射方案(Dud-
hia, 1989). 第一层和第二层嵌套使用Kain-Fritsch积云

对流方案(Kain, 2004), 第三层不采用积云方案, 为对

流可分辨的模拟, 本文除了对大尺度环境场(如图1b)
的分析外, 均基于第三重网格的输出结果.

本文半理想数值试验的初始条件和边界条件设置

如下: 假设n表示表1中每个MCS个例的编号, t=0代表

高原MCS的初生时刻(6h时间间隔), V代表某个需要合

成的变量, 则Vn(t=−3)、Vn(t=−2)、Vn(t=−1)、Vn
(t=0)、Vn(t=1)、Vn(t=2)、Vn(t=3)、Vn(t=4)、Vn
(t=5)、Vn(t=6)代表了高原MCS个例n对应的某个变量

(如风速、位势高度等)从它生成前18h到其生成后36h
的时间序列(用于合成的最长MCS生命史为28h), 基于

表 1 用于合成半理想数值模拟的11个同类长生命史高原
东移MCS个例

编号 生成时间(UTC) 消散时间(UTC) 生命史(h)

1 2003062908 2003063011 27

2 2003092510 2003092600 14

3 2004081916 2004082012 20

4 2006082708 2006082804 20

5 2008061811 2008061913 26

6 2008062909 2008063011 26

7 2009073007 2009073109 26

8 2011081508 2011081523 15

9 2012070607 2012070711 28

10 2013082708 2013082805 21

11 2014062407 2014062504 21
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欧拉观点, 表1中的11个MCS个例被等权重加权平均,
由此计算得到从t=−3到t=6的理想时间序列, 这个时间

序列被用于计算半理想数值模拟中所需的WRF模式

初始和边界条件(Fu等, 2017). 由于11个用于合成的

MCS个例绝大多数生成于07:00~09:00(世界时, 下文

同), 因此, 本合成半理想数值模拟的起始时间设定为

12:00(06:00为最接近MCS初生时刻的标准时刻, 提前

18h为前一天12:00), 模拟的初始场如图1b所示. 上述

的数值试验被定义为本文的对照试验(Control Run).
此外, 本文还设计了一个敏感性试验NOLH, 即关闭高

原区域(26.5°~40°N, 78°~104°E)(图2中的紫色虚线框)
内的降水凝结潜热.

2.2.3 涡度收支

本文利用涡度(相对涡度, 下文同)收支研究了高

原东移MCS及高原涡的演变机理, 使用的涡度收支方

程(Kirk, 2003; Fu等, 2013, 2017)如下:

t p p
v f

V k V

V

= + ×

( + ) + RES, (1)

h h
h

h

h h

其中, ζ是相对涡度(下文简称涡度), Vh=ui+vj为水平

风场向量, (i, j, k)是正东、正北和天顶方向的单位向

量, x i y j= +h 是水平梯度算子(采用中央差分方案

进行计算), f是科氏参数, p是气压, ω是气压坐标系下

的垂直速度, β=∂f/∂y. 式(1)等号后第一项HAV和第二

项VAV分别代表涡度的水平与垂直平流, 第三项TIL
为倾斜项, 第四项AP为行星涡度平流项(此项量级较

小, 因而不做单独分析), 第五项STR为伸展项, 最后

一项RES为余项, 它主要由次网格过程、摩擦以及计

算误差引起, TOT为方程(1)右侧除余项之外的总效

果, TOT=HAV+VAV+TIL+AP+STR. 本文将高原MCS
各个阶段计算的涡度收支方程进行方程平衡性的分

析, 发现在扣除余项RES后, TOT项与方程(1)左侧时

间局地导数(使用逐15min的WRF输出计算时间导数)
之比介于1.07~1.23之间(图略), 这表明总体而言, 涡度

收支方程左右两侧的平衡性较好, 可以用于进一步的

分析.

3 模式验证与过程分析

3.1 对照数值模拟试验的结果验证

对照试验模拟的高原东移MCS生成在t=18.5h(即
模式模拟了18.5h), 其对应的世界时为06:30, 这比11个
高原MCS个例(表1)平均的生成时间晚了约0.5h.由图2
可知, 其初生位置约位于(34°N, 101.5°E), 比11个高原

MCS个例的平均生成位置偏北约1.5°, 偏东约1.5°. 模

拟的高原MCS生成后随时间东移, 其移动路径与11个
用于合成高原MCS的平均路径具有相似的主要特征

(图2). 模拟的高原MCS移出高原后于t=47h在(32°N,

(a) (b)

d01

南海诸岛

图 1 三重嵌套的模拟范围与网格设置和对照试验初始时刻的环流场
(a) 三重嵌套的模拟范围与网格设置; (b) 对照试验初始时刻的环流场, 蓝色等值线为500hPa位势高度场(单位: gpm), 红色虚线为温度场(单位:
℃), 阴影为200hPa风速超过30m s−1

的区域
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107°E)附近消散, 纬度上与11个高原MCS的平均纬度

接近, 但经度上比其平均经度偏西约1.5°. 模拟的MCS
共维持了约28.5h, 比11个高原MCS的维持时间略偏

长. 对比CFSR再分析数据合成的环流形势场与对照试

验模拟的环流形势场(图3)可以发现,高原MCS产生前,
半理想数值模拟合理地再现了高原上200hPa高空急流

的位置与强度(图3a和3b), 较好地模拟了500hPa高原

上的西风带短波槽以及我国东南沿海附近的西太副

高, 但对高原西部暖心的模拟偏弱. 高原MCS维持期,
半理想数值模拟对200hPa的高空急流、500hPa高原东

侧西风带短波槽和高原以南孟加拉湾低槽以及西太副

高的模拟较好(图3c和3d). 在高原MCS消亡后, 半理想

数值模拟对高原上空200hPa的高空急流, 500hPa的平

直西风气流以及西太副高等主要系统模拟较好, 但对

高原西部的暖心(约位于28°~34°N, 82°~92°E)明显低

估(图3a、3c、3e). 对比模拟高原MCS从生成时刻到

消亡时刻的累积降水和11个MCS个例的生命史内平

均累积降水(图4)可知, 模拟的强降水区相对于11个高

原MCS个例平均的强降水位置偏北, 这是与其移动路

径偏北相一致的(用于半理想数值试验的高原MCS个
例在其强度及大尺度背景强迫方面均有所不同, 在等

权重合成的条件下, 半理想数值试验的结果受到较强

MCS个例及其背景场的影响更大, 因而模拟的结果会

偏向于这些较强的MCS, 这是半理想模拟试验的结果

与实际个例合成的结果存在一定差异的主要原因之

一). 模拟的雨带呈西南-东北走向, 且高原MCS在高原

上产生的降水显著弱于其移出高原后引发的降水, 这

与11个高原东移MCS对应的实况降水主要特征相吻

合. 综合上述, 虽然半理想数值模拟在部分细节上(如
生成位置和雨区偏北, 维持时间较长)与11个高原MCS
个例的平均特征存在差异, 整体而言, 半理想数值模拟

较成功地再现了11例长生命史高原东移MCS的主要

背景环流、移动路径、生命史演变以及降水. 因此, 模
拟所得到的高原东移MCS可以作为此类长生命史高

原东移MCS(表1)的代表进行进一步的深入研究.

3.2 对照试验高原东移MCS事件概述

如图5a所示, t=17h(世界时为05:00),在(34°N, 101°E)
附近, 出现了低于−52℃的TBB, 但此时对流活动覆盖

的面积很小, 随后的1.5h之内, 受高原东部的短波槽影

响(图6a), 此处的对流活动迅速发展, 在较强的偏西风

引导下, 向东移动, TBB显著降低, 面积持续增大(图
5a~5d), 截至t=18.5h(世界时为06:30), 它低于221K
(−52℃)的冷云区面积超过了5000km2(图5d), 此时已

经满足了MCS的下限条件(郑永光等, 2008; Mai等,
2021), 高原MCS生成. 从t=18.5h到t=21h, 高原东部的

(m)

图 2 合成半理想数值试验和对照试验中模拟的高原东移MCS的移动路径
合成半理想数值试验所用的11个同类长生命史高原东移MCS的移动路径(蓝色实线), 与对照试验中模拟得到的高原东移MCS的移动路径(红
色实线), 其中阴影为地形高度(单位: m), 紫色虚线框代表进行敏感性试验的高原区域
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(a) t=12h(00:00 UTC) (b) t=12h(00:00 UTC)

(e) t=48h(12:00 UTC+1天) (f) t=48h(12:00 UTC+1天) 

(c) t=30h(18:00 UTC) (d) t=30h(18:00 UTC)

G

GG

GG

G

南海诸岛

南海诸岛

南海诸岛 南海诸岛

南海诸岛

南海诸岛

图 3 合成的环流形势场和对照试验模拟的环流形势场
左列:合成的环流形势场;右列:对照试验模拟的环流形势场.蓝色等值线为500hPa位势高度场(单位: gpm),红色虚线为温度场(单位:℃),阴影

为200hPa风速超过30m s−1
的区域, 绿色粗实线代表槽线, G代表副热带高压
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短波槽有所加强(图6a和6b), 高原MCS主要位于槽区

附近, 从温度场和风场的配置可知, 该区域盛行暖平

流, 这有利于MCS的发展, 在此阶段内, 高原MCS的云

体面积迅速增大, 强度也迅速增强, 并在较强偏西风的

引导下东移. t=21h, 在与其西部新生成的一些较小的

对流云团合并后, 高原MCS呈现出清晰的线状组织结

构(图5e, 图6b), 最低TBB可达−80℃以下, 对流活动进

一步增强. 在高原东部短波槽槽区附近的较强偏西风

引导下(图6a~6c), 高原MCS于t=24h前后开始移出高

原, 此时, 高原下游临近高原边界的地区有小范围的

新生对流活动出现(图5f), 在高原MCS的移出过程中,
其不断兼并这些小的对流活动, 这有利于高原MCS移
出后的维持. 从t=24h开始, 高原MCS的主体逐步向东

移出高原, 到t=29h前后, 高原MCS主体完全移出高原

(图6c和6d). 高原MCS在移出高原后首先出现了减弱

的过程, 其对流强度和云体面积在移出的过程中均有

所减小. 从t=30h到33h, 处于高原东部短波槽槽前的有

利条件下, 高原MCS在与其东北方的新生对流活动合

并后, 强度再次出现快速增强(图6e和6f), 其最低TBB
降低到−76℃以下(高度约为100hPa), 且其覆盖区域内

出现了西南-东北向大风速带, 这对应了高原东部短波

槽槽前的暖平流, 暖平流的出现有利于对流活动的维

持. 截至t=38h, 高原东移MCS的面积和强度再次达到

最大(主要为与局地新生对流的合并过程), 此后逐渐

衰减, 最终消散于t=47h(图略).

4 高原MCS不同阶段的演变特征及机理

4.1 生成阶段

由3.2节可知, 本文所关注的高原MCS最初生成于

33°~35°N, 101°~103°E的范围内(图5d), 因此, 这个小

区域被定义为高原MCS生成的关键区域. 在对流层高

层, 此关键区位于200hPa高空急流以南的高空辐散区

(图7a), 高空辐散有利于对流活动的发展; 在对流层中

层, 此关键区位于高原东部西风带短波槽的槽区附近

(图6a、图7b), 存在较强的正涡度, 盛行较强偏西风带

来的暖平流, 暖平流通过准地转强迫加强上升运动, 并
且有利于气压降低(Fu等, 2017, 2019), 这些都是有利

于高原MCS生成的条件.
由图8a可知, 在高原MCS生成前(04:00到06:30, 即

t=16h到t=18.5h), 关键区对流层低层(500hPa以下)存在

较弱的对流不稳定层结, 对流层中层则存在近似中性

(mm)

图 4 对照试验模拟的长生命史高原东移MCS整个生命史内的累积降水
t=18.5~47h, 蓝色实线为用于合成的11个高原MCS平均的累积降水超过50mm的区域, 棕色实线标出了3000m的地形
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(a) t=17h(05:00 UTC) (b) t=17.5h(05:30 UTC)

(d) t=18.5h(06:30 UTC)(c) t=18h(06:00 UTC)

(f) t=24h(12:00 UTC)(e) t=21h(09:00 UTC)

TBB(°C)

图 5 对照试验中高原MCS在其生成和初期发展阶段的TBB
棕色实线代表3000m以上的地形, 红色小方框标出了高原MCS生成的关键区, 紫色椭圆为所关注的MCS
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(a) t=18h(06:00UTC) (b) t=21h(09:00UTC)

(e) t=30h(18:00UTC) (f) t=33h(21:00UTC)

(c) t=24h(12:00UTC) (d) t=27h(15:00UTC)

TBB(°C)

图 6 对照试验模拟的TBB、500hPa位势高度场、温度场和风场
TBB(阴影,单位:℃), 500hPa位势高度场(蓝色实线,单位: gpm),温度场(红色虚线,单位:℃),风场(箭头,其中紫色箭头标出了风速超过12m s−1

的风速), 棕色实线代表3000m地形, 棕色虚线为槽线, 黑色椭圆标出了关注的MCS主体
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的层结, 随着时间的推进, 对流层低层的不稳定层结向

上伸展、变厚, 而中层的中性层结逐渐萎缩, 总体而

言, 对流层中低层内的不稳定能量在积累变大. 与此

同时, 关键区内500hPa以下的云水含量在逐渐增大(图
8c), 其大值层次在随着时间向上伸展, 湿层变厚, 这说

明对流云在不断发展. 从动力场来看, 05:15之前, 关键

区500hPa以下存在弱辐散、弱正涡度(图8b)以及弱上

升运动(图8a), 这表明此时的对流活动较弱; 从05:15到
06:30, 关键区对流层低层的辐合以及正涡度迅速增大

且其大值层次显著上伸(图8b), 整层的上升速度迅速

增强(图8a), 最大上升运动中心位于350hPa左右, 这表

明, 本阶段内的对流活动迅速增强, 这对应了高原

MCS的形成过程.
高原MCS的生成伴随着气旋式涡度的快速增强,

为此, 本文进行了涡度收支, 用于揭示高原MCS生成

过程中的关键因子. 计算表明, 高原MCS生成关键区

内, 450hPa以下的涡度在05:15之前变化较为缓慢, 从

这个时刻开始到高原MCS的生成时刻(06:30), 气旋式

涡度迅速增大(图8b). 由图9可知, 在550hPa以下, 关键

区气旋式涡度的增大主要是由于STR项(辐合)和TIL
项(倾斜项)的贡献(图9a和9b), 它们是正涡度的直接制

造项. 与此同时, 在该层内, HAV项的作用为负(图9c),
这表明水平风场将该区域的正涡度向区域外输送, 这

减缓了该区域内正涡度的增长, 不利于MCS的生成;
VAV项的作用也为负值(图9d), 因为关键区由上升运

动和正涡度所主导(图8a和8b), 这表明对流活动将

550hPa以下的正涡度向上层输送. 在550~450hPa之间,
关键区内的正涡度的增长主要由HAV项与VAV项的输

送作用所致(VAV的强度更大), 而STR项与TIL项则减

缓了该层内正涡度的增长. 需要指出的是垂直输送项

(a) 200hPa

(b) 500hPa

(10−5s−1)

图 7 对照试验t=18h的200hPa流场与散度场和500hPa流场与涡度场
(a) 对照试验t=18h的200hPa流场与散度场(阴影, 单位: 10−5s−1)以及超过30m s−1

的风场(蓝色风向杆, 全风羽为10m s−1); (b) 对照试验t=18h的
500hPa流场与涡度场(阴影, 单位: 10−5s−1)以及超过12m s−1

的风场(蓝色风向杆, 全风羽为10m s−1). 绿色细实线代表3000m高度地形, 红色小方

块为所关注高原MCS的中心位置, 绿色粗实线为槽线
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的作用从5:45(图9d)开始可以向上伸展到200hPa, 这表

明较强的对流活动(图8a)可以将低层STR和TIL制造的

正涡度向上输送到较高的层次, 有利于高原MCS的向

上发展.

4.2 移出高原和再发展阶段

4.2.1 移出阶段
高原MCS生成后随时间发展、东移, 并于t=24h

前后开始移出高原(图5d~5f). 当高原MCS行将移出

高原时 , 在高原东部边缘区域的高原MCS主体内 ,

550hPa以下为对流不稳定层结(图10a), 且伴随了较

强的辐合(图10d), 550~300hPa之间为近似的中性层

结(图10a), 这是对流的结果, 由于对流凝结潜热的释

放, 该层内出现了数个较强的正位涡柱, 其大值中心

值超过2PVU甚至3PVU, 300hPa以上为稳定层结, 整
层内均存在上升运动(图10b), 其最强中心在300hPa
附近. 此时, 高原MCS东移的前方对流层中低层存在

较强的不稳定层结和辐合区, 存在对流活动所制造的

正位涡柱(图10a和b), 这为高原MCS移出高原后的维

持提供了有利条件. 高原MCS东移过程中(t=24~29h),

(a)

(c)

(b)

(K)
(10−5s−1)

(10−2g kg−1)

图 8 高原MCS生成关键区(图5d)区域平均的假相当位温、垂直速度、涡度、散度、云水和水平风速
(a) 假相当位温(阴影, 单位: K)和垂直速度(黑色实线, 单位: cm s−1), (b)涡度(阴影,单位: 10−5s−1)和散度(黑色实线,单位: 10−5s−1), (c)云水(阴影,
单位: 10−2g kg−1)和水平风速(黑色实线, 单位: m s−1), 横坐标和纵坐标分别为时间(世界时)和气压(单位: hPa), 黄线代表高原MCS的生成时刻
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其主体范围内, 650~550hPa层内的辐合强度减弱且

假相当位温降低, 这主要是由于来自高原地表的强感

热加热消失所致, 整层的上升运动与正位涡柱减弱

(对比图10a~10b与10d~10e), 这些都代表着高原东移

MCS在减弱, 这与Mai等(2021)对16个暖季高原MCS
移出高原后变化的统计结果相一致. 根据Fu等(2019)
的研究结果, 来自高原地表直接作用于东移MCS底
部强感热加热的消失是MCS移出高原时对流活动减

弱的主要原因. 高原MCS完全移出后, 它主要位于高

原东部西风带短波槽前区(图6e), 具有有利的动力抬

升条件, 其对应的正位涡柱、中层辐合区以及对流中

性层结均与高原以东的局地系统相合并(图10c), 这

使得对流层中低层的辐合, 整层的上升运动以及正位

涡柱都大大加强(图10c和10f), 高原东移MCS由此再

次增强发展.

高原MCS的东移演变与高原东部一个准静止维

持的高原涡活动密切相关(图11), 该涡旋生成于t=23 h,
晚于高原MCS生成4.5h, 且生成在该区域上升运动的

减弱阶段(图12a), 因此它的生成是高原对流活动的结

果(与下文涡度收支的结果一致). 生成时, 高原涡与高

原东移MCS的中心区相耦合(图11a), 这有利于两者的

维持(通过维持两者的上升运动与中低层辐合); 此后,
高原MCS相对于高原涡向东移动, 从t=25h时开始, 高

原MCS开始与高原涡解耦(图11b), t=29h高原MCS主
体移出高原完成了与高原涡的解耦(图11d), 1h后
(t=30h), 高原涡消亡. 由高原涡从生成到消亡平均的

500hPa风场(图略)可知, 高原涡西部为弱的偏北气流,
东部为强的偏南气流, 引导气流的纬向风分量较小,
这是高原涡在其生命史期间稳定少动的一个原因. 本

文选取32.5°~36.5°N, 100.5°~104.5°N(图11中的蓝框)

(a) STR

(c) HAV

(b) TIL

(d) VAV

(10−9s−2)

图 9 高原MCS形成关键区区域平均的涡度收支项
(a) STR; (b) TIL; (c) HAV; (d) VAV, (阴影,单位: 10−9s−2),横坐标和纵坐标分别为时间(世界时)和气压(单位: hPa),绿线代表高原MCS的生成时刻
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作为高原涡活动的中心区域, 从涡度收支的角度来分

析高原涡发展消亡的原因. 由图12a和12b可以发现,
从09:00到11:00, 高原涡中心区内的气旋式涡度迅速

增大, 这对应了高原涡的生成过程. 上升运动对应的

VAV和辐合对应的STR是高原涡生成的第一和第二主

导因子(图12c和12d), 此两者均有高原对流活动密切

相关 . 高原涡生成后 , 其演变可以分为两段 :

11:00~13:00 UTC, 此阶段为高原涡与高原MCS耦合

的阶段(图11a和11b); 14:00~17:00 UTC, 此阶段为高

原涡与高原MCS解耦的阶段(图11c和11d). 高原MCS
与高原涡解耦的主要原因在于前者的引导气流较后者

更强, 因而移速更快, 高原MCS相对于高原涡的移动

使得其两者最终解耦. 由图12a和12b可知, 在高原

MCS与高原涡的耦合阶段, 涡度收支项的合效果TOT

(a) t=24h(12:00 UTC)

(b) t=27h(15:00 UTC)

(c) t=30h(18:00 UTC) (f) t=30h(18:00 UTC)

(e) t=27h(15:00 UTC)

(d) t=24h(12:00 UTC)

(PVU) (10−5s−1)
−0.5 1 2 3 4 5 6 −40 −35 −25 −15 −10 −5 0−30

900

900

900

图 10 对照试验中经向平均(32°~34°N)位涡和假相当位温的合成、散度以及纬向风与垂直运动的合成
(a)~(c) 位涡(阴影, 单位: PVU)和假相当位温(黑色实线, 单位: K); (d)~(f) 散度(阴影, 单位: 10−5s−1)以及纬向风(单位: m s−1)与垂直运动(单位:
cm s−1), 灰色阴影为经向(32°~34°N)平均的地形, 红色虚线方框标出了高原东移MCS的主体位置
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在500hPa附近(525~475hPa)为正(图12b), 这有利于高

原涡的维持, 具体而言, 水平平流HAV(图12e)与垂直

平流VAV(图12d)是高原涡维持的主要原因(由图12a可
知, 此时对流活动维持较强), 而其他因子主要为负效

果;在高原涡与高原对流的解耦阶段,涡度收支项的合

效果TOT在500hPa附近为负值(图12b), 这说明高原涡

开始减弱, 由图12d可知, 涡度垂直输送VAV的大大减

弱(由图12a, 此时对流活动大大减弱)是本阶段TOT由
正转负的主要原因, 此外, 倾斜项TIL的负效果是造成

高原涡减弱消亡的另一个原因(图12f). 水平涡度平流

(主要由源自高原涡西南方的西南气流对正涡度的净

输入所致)在一定程度上减缓了高原涡的消亡过程(图
12e).

4.2.2 再发展阶段

高原MCS移出高原后, 首先有所减弱(详见4.2.1

节), 其主体区域内的涡度收支TOT项在对流层中低

层(400hPa以下)为较弱的负值(图略), 从t=30h(18:00
UTC)至t=33h(21:00 UTC), 高原MCS再次迅速发展

增强(图6e和6f). 这对应了高原MCS主体区域内对流

层下层辐合的迅速增强, 以及整层正位涡与上升运动

的迅速增大(图10b、10c、10e和10f). 强烈的对流凝

结潜热释放一方面强化了辐合、上升运动和对流潜

热加热三者之间存在的正反馈(Raymond和Jiang,
1990), 使得对流增强; 另一方面由于正位涡异常伴随

着气旋性风场扰动和负位势高度扰动(Fu等, 2019),
此两者都有利于高原MCS的发展与维持. 图13给出

了高原MCS再发展时段关键区域(31°~35°N, 105°
~109°E)内的涡度收支各项随时间的变化. 由图13e可
知, 在高原MCS移出再次发展前(t=30h之前), 该关键

区对流层中低层(400hPa以下)的涡度交替出现增长

和减少的趋势, 未能出现一致的、较快的气旋式涡度

(a) t=23h(11:00 UTC) (b) t=25h(13:00 UTC)

(c) t=27h(15:00 UTC) (d) t=29h(17:00 UTC)

(10−5s−1)

图 11 500hPa流场、涡度场(阴影, 单位: 10−5s−1)和超过12m s−1的风场(全风羽为10m s−1)
绿色实线代表3000m高度地形, 蓝色方框代表了高原涡的中心区域, 绿色小方块代表高原东移MCS的中心位置
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增长过程, 相应的对流活动也有交替的更迭(图略), 此
阶段内, VAV项是有利于涡度增长的最主要因子(图
13d). 进入高原MCS的再次快速发展期(t=30h至33h)
后, 关键区的中低层(400hPa以下)出现了一致的较强

的正TOT项(图13e), 这表明正涡度迅速增大, 其对应

的上升运动也快速增强(图略). 辐合所对应的STR(图
13a)以及上升运动对正涡度的垂直输送VAV(图13d)
是高原MCS再次发展的主导因子, 而倾斜作用TIL(图
13b)与水平输送HAV(图13c)则主要是减缓了高原

MCS的再次发展.

平均涡度
 TOT 

(a) (b) 

 )d( (c)

 )f( )e(

475hPa 

525hPa 

475hPa 

525hPa 

475hPa 

525hPa 

475hPa 

525hPa 

475 hPa 

525 hPa 

475hPa 

525hPa 

STR VAV 

HAV TIL 

(10−9s−2)

(10−5s−1)

图 12 高原涡中心区域(32.5°~36.5°N, 100.5°~104.5°N)区域平均的涡度与垂直速度以及涡度收支项
(a) 涡度(阴影, 单位: 10−5s−1)与垂直速度(黑色实线, 单位: m s−1). (b)~(f) 区域平均的涡度收支项(阴影, 单位: 10−9s−2). 横坐标和纵坐标分别为

时间(UTC)和气压(单位: hPa), 绿色实线为特征时刻
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4.2.3 敏感性试验分析

由上文的分析可知, 降水凝结潜热释放对高原

MCS的发展和维持至关重要, 同时, 高原东移MCS对
高原下游地区的降水有显著的贡献. 本节利用关闭高

原主体(图2中的紫色虚线框)降水凝结潜热的敏感性

试验NOLH来研究上述两个科学问题. 对比图6a、6c
与图14a、14b可知, 关闭高原主体的降水凝结潜热后,
高原东部的短波槽依然存在, 但强度(对比短波槽的位

势高度以及−2℃等温线在高原上的覆盖范围)有所减

(a) (b) 

(c) (d) 

(e)  TOT 

400hPa 

STR TIL

400hPa 400hPa

400hPa 400hPa

HAV VAV

(10−9s−2)

图 13 高原MCS再次发展关键区区域平均的涡度收支项
(a) STR, (b) TIL, (c) HAV, (d) VAV, (e) TOT(阴影,单位: 10−9s−2),横坐标和纵坐标分别为时间(世界时)和气压(单位: hPa),绿线代表高原MCS的
再次发展期
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弱, 短波槽槽区附近的偏西气流(紫色箭头)大大减弱,
高原上的对流活动很弱(图14a和14b), 仅在槽前出现

了零散的对流活动, 部分中心低于−52℃, 但其并未达

到MCS面积的下限标准(≥5000km2).此外,在高原的下

游地区, 也出现了环流形势的部分调整(如宁夏周边地

区500hPa强风带的减弱, 四川与云南、贵州交界处风

场与位势高度场的变化等). 在NOLH试验中, 从t=0h
到24h, 高原主体上并没有东移MCS生成, 而在对照试

验中高原MCS已经发展较强开始移出(图6c), 上述的

对比结果表明, 降水凝结潜热释放是高原东移MCS生

成和发展的必要条件. 对比图14c和14d可知, 关闭高

原对流凝结潜热释放后, 高原区的降水强度大大减弱,
这主要是因为对流活动大大减弱所致, 高原东部下游

地区的降水出现了较大调整, 其中四川、甘肃、陕西

交界处的降水中心大大减弱, 这主要是由于没有高原

MCS移出所致(高原东移MCS的直接影响); 而陕西北

部的降水减弱, 云南北部、贵州西北部、重庆、及山

西境内的降水增强, 这表明高原东移MCS通过对下游

地区环流的调整可以间接地影响更大范围下游地区的

降水(Fu等, 2019).

(c) (d)

(a) t=18h(06:00 UTC) (b) t=24h(12:00 UTC) 

(°C)

(mm)

图 14 NOLH敏感性试验模拟
(a)、(b) NOLH敏感性试验模拟的TBB(阴影, 单位: ℃), 500hPa位势高度场(蓝色实线, 单位: gpm), 温度场(红色虚线, 单位: ℃)和风场(箭头, 其
中紫色箭头标出了风速超过12m s−1

的风速), 棕色实线代表3000m地形, 棕色虚线为槽线. (c) 对照实验从t=18.5h到47h内的累积降水(填色, 单
位: mm); (d) 同图(c), 但为NOLH敏感性试验的累积降水(红色虚线方框标出了关闭降水凝结潜热释放的区域)
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5 结论与讨论

本文基于16个暖季高原MCS的统计结果, 利用客

观标准选取了同类的11例长时间维持的高原东移

MCS个例, 基于这些个例合成, 使用中尺度数值模式

WRF进行了半理想的数值模拟与动力诊断, 从共性上

研究了此类长生命史高原东移MCS的演变特征及内

在机理, 并利用敏感性试验探讨了此类高原东移MCS
对下游地区降水的影响, 得到的主要结论如下.

(1) 此类长生命史高原东移MCS生成在200hPa高
空急流以南, 在对流层中层, 其主要生成于高原东部

西风带短波槽槽区附近的暖平流中, 在对流层低层,
其生成区存在强辐合且呈现出显著的对流不稳定. 高

空的辐散条件以及中低层的准地转强迫与层结不稳

定, 为高原东移MCS的生成提供了有利的背景条件.
高原MCS的生成与其气旋式涡度的增强相一致, 涡度

收支表明, 辐合对应的STR以及倾斜作用TIL是其正涡

度制造的主要来源, 而对流活动所带来的正涡度向上

输送(VAV)则有利于高原MCS在垂直方向上的发展.
(2)高原MCS东移的过程中,经历了与高原东部准

静止维持高原涡的耦合与解耦过程, 在前一个过程中,
高原MCS有助于维持高原涡的辐合与上升运动, 使得

与之相伴的STR和VAV两项主导了高原涡的生成与维

持; 后一个阶段, 随着高原MCS移出高原, 其与高原涡

解耦, 受此影响, 高原涡所对应的上升运动显著减弱,
垂直的正涡度输送大大减弱,而倾斜作用TIL仍然维持

较强的负贡献, 这两者共同导致了高原涡的消亡.
(3)长生命史高原东移MCS移出后,由于直接作用

在MCS底部来自于高原地表的强烈感热加热消失, 其

首先出现了减弱; 随后, 在高原东部短波槽槽前的有

利条件下, 高原东移MCS与局地的对流活动合并, 由

此再次迅速发展. 涡度收支表明, 对流层中低层辐合

所对应的STR以及上升运动对正涡度的垂直输送VAV
是高原MCS再次发展的主导因子, 而倾斜作用TIL和
水平输送HAV则主要是减缓了高原MCS的再发展.

(4) 降水凝结潜热释放是长生命史高原东移MCS
生成和发展的必要条件, 高原东移MCS对高原东部以

及下游地区的降水影响较大, 一方面它通过直接产生

降水影响高原东部以及下游地区; 另一方面, 它通过

对高原及其周边地区大尺度环流场的调节来实现对更

广阔下游地区降水的影响.

致谢 衷心感谢NCEP和NCAR分别提供了CFSR再分析

数据与CMORPH降水数据.
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