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摘要 

I 
 

摘要1 

对流系统及其引发的灾害天气对人类的生命和财产安全构成了严重威胁。对流系统

的初始形成过程——对流触发（CI），是对流临近预报中十分关键却充满挑战的环节。

CI 发生前，高时空分辨率的静止气象卫星和天气雷达分别能够有效观测到新生积云快

速发展（CI 卫星信号）和边界层辐合线（边界），对 CI 发生有重要指示作用。本文对

这两类 CI 前兆信号的分布和变率进行了统计研究，总结了 CI 前兆信号与 CI 发生的时

空关系，以期有助于 CI 的定时定点预报。 

结合中国业务静止气象卫星 FY-2E 和雷达拼图，本文设计了一种半自动识别方法，

首次对中国中东部这种典型季风气候区的 CI 卫星信号进行了长时间、大范围的统计研

究。研究表明，CI 卫星信号集中形成于午后，并倾向于出现在山区、水域和山水交界

区等不均一地形区。从五月到八月随着季风系统北进，CI 卫星信号显著增加，其高发

区从干燥的西北高原山地转移到了湿润的东南丘陵平原。本文进一步定量考察了不同

对流环境下 CI 卫星信号相对于 CI 雷达回波的提前量和积云发展之间的关系。整体上，

提前量在太阳辐射较强的中午前到下午 长。夜间和清晨红外图像上早期积云和地表

冷背景难以区分，导致信号识别延迟、提前量缩短。平均提前量逐月下降，但从近海、

平原、丘陵、山地到高原随地形海拔增加而增加。一方面，受季风影响，暖雨过程从

五月到八月增多，尤其在近海和平原，导致提前量缩短；另一方面，基于卫星多光谱

信息发现，积云发展从五月到八月和从高原、山地到丘陵都持续加快，使得积云更快

发展到 CI 阶段，造成提前量缩短。 

基于五年雷达基数据，本文揭示了夏季中国河套地区绿洲、沙漠、山地、高原和河

流并存的复杂下垫面下边界及其引发对流的统计特征。河套地区每月平均观测到 22 条

边界。受热力环流影响，在沙漠等干旱地区出现的边界明显多于绿洲。边界的平均生

命期为 5 小时，主要形成于白天太阳辐射较强的时段，午后有 多边界发展到其 大

长度的成熟阶段，日落后大量边界开始消散。边界 大长度平均为 86 千米。约有 44%

的边界引发了对流，其 CI 阶段紧随成熟阶段（约在边界形成后 2.5 个小时）。引发 CI

的边界通常具有形成较早、在中午前后成熟并引发 CI、以东─西和东北─西南走向为主、

朝东北和东面移动且速度较快等特征。探空观测有助于判断边界能否引发 CI。边界引

发对流集中在沙漠到高原、低地到高地、干土壤到湿土壤的过渡带，且整体偏向高湿

度一侧，其位置会随土壤湿度变动。引发首个弱对流回波的边界，一般会在 30 分钟之

后才开始引发显著的对流降水。 

关键词：对流触发，卫星信号，边界层辐合线，提前量，复杂下垫面 

                                                        
1 本研究得到国家 973 计划（2013CB430104）和国家自然科学基金（41425018）资助。 
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Statistical Study on Precursor Signals of Convection Initiation in 
Satellite and Radar Observations 

 
Yipeng Huang (Atmospheric Physics and Atmospheric Environment) 

Directed by Professor Wanbiao Li 

ABSTRACT 

Convective storms and associated disastrous weather phenomena have long been known 

as a severe threat to human lives and properties. Being the process that leads to the initial 

formation of a convective storm, convection initiation (hereafter, CI) is the most crucial and 

challenging aspect in operational convection nowcasting. With high temporal and spatial 

resolutions, observations from geostationary meteorological satellites and weather radars can 

respectively reveal the rapid growth of newborn cumulus clouds (hereafter, satellite-derived 

CI signals) and boundary-layer convergence lines (hereafter, boundaries) before CI processes. 

These satellite- and radar-observed signals are important precursors to CI processes. This 

study conducts statistical surveys of these CI precursor signals to obtain their distribution 

and variability, and furthermore, their temporal and spatial relationships with CI processes. 

The findings in this study are expected to help more accurate CI nowcasting in time and 

place.  

By the combination of measurements from the Chinese operational geostationary 

satellite FY-2E and radar mosaics, a semiautomated method is performed to pioneer a 

long-term, widespread statistical survey of satellite-derived CI signals over central eastern 

China, a typical monsoon climate regime. Results show that the formation of these 

satellite-derived CI signals peaks in the early afternoon and occurs with high frequency in 

areas with remarkable terrain inhomogeneity (e.g., mountain, water, and mountain-water 

areas). Associated with the northward migration of monsoon system, the high signal 

frequency areas shift from northwest dry highlands in early summer to southeast humid 

lowlands in midsummer along with an increasing monthly mean frequency. Moreover, the 

relationship between the lead time of satellite-derived CI signals relative to radar-derived CI 

signatures and the cloud development derived from satellite-detected multispectral 

information in different convective environments are explored. The satellite-derived CI 

signals tend to have longer lead time in the late morning and afternoon than in the early 

morning and night. During the early morning and night, the distinction between cloud top 

signatures and background terrestrial radiation becomes less apparent, resulting in delayed 
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identification of the signals and thus short and even negative lead times. A decline in the lead 

time is observed from May to August, likely due to the increasing cloud growth rate and 

warm-rain processes. Results show increasing lead times with increasing landscape elevation, 

likely due to more warm-rain processes over the coastal sea and plain, along with a 

decreasing cloud growth rate from hill and mountain to the plateau. 

Based on five years of radar reflectivity data, the general features of boundaries and 

associated convective precipitation are examined in summertime Hetao area, China, in which 

the underlying surface conditions is highly heterogeneous with oasis, deserts, mountains, 

plateau, and rivers. On average, there are 22 boundaries monthly in Hetao area. Due to the 

impact of thermal circulations, the occurrence of boundaries is dominantly more frequent 

over arid areas like deserts than oasis. The boundaries have a mean lifetime of five hours, 

they mainly form in the daytime with strong solar heating, then reach the mature stage with 

their maximum length in the early afternoon, and finally dissipate after sunset. In the mature 

stage, the mean maximum length of all boundaries is 86 km. There are about 44% of the 

boundaries leading to CI at the time right after their mature stages, that is, 2.5 hours after 

their formation as a whole. The CI-associated boundaries tend to form earlier in the morning, 

reach mature stage and initiate convection in the midday and early afternoon, and have more 

east–west and northeast–southwest orientations, and northeastward and eastward motions at 

a higher speed. It is helpful to determine if boundaries would lead to convection by 

combining sounding data. The boundary-associated convective precipitation concentrates in 

the transition zone from the desert to the plateau, from lowlands to highlands, and from dry 

soil to wet soil. The high precipitation frequency area prefers the moister side and varies 

with soil humidity. In general, the boundaries that initiate the first weak convective echo will 

begin to produce heavy convective precipitation until 30 minutes later. 

 

 

 

 

 

 

 

 

KEY WORDS: Convection Initiation, Satellite-derived Signals, Boundary-layer 

Convergence Lines, Lead Time, Heterogeneous Underlying Surface 
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第一章  引言 

1.1  研究意义 

对流系统是一种由于大气强烈的上升运动导致、产生于积雨云的天气系统。从形

成、发展、成熟到消亡，对流系统的水平空间尺度通常为数公里（km）到数百公里，

生命期（life cycle）为数分钟（min）到数十小时（h），在气象学中属于中小尺度天气

现象（Markowski and Richardson, 2010）。对流触发（简称 CI，convection initiation，或

称对流初生），指的是对流系统的初始形成过程（Ziegler, 2014）。定量上，CI 通常被定

义为雷达首次探测到对流降水回波超过某一强度（如 35dBZ）的过程（Muller et al., 2003; 

Roberts and Rutledge, 2003; Mecikalski and Bedka, 2006; Walker et al., 2012; Mecikalski et 

al., 2015）。 

CI 过程表明了对流系统的启动，是整个对流系统生命期中的关键环节。在 CI 过程

之后，普通的局地对流系统开始引发显著的降水，对农业种植和日常出行（如航空运

输）产生重要影响。同时，CI 过程也能作为早期的对流核心，进一步组织发展成为超

级单体（supercell）和中尺度对流系统（简称 MCSs，mesoscale convective systems）等

强对流系统。强对流系统时常伴随着暴雨、雷电、大风、冰雹和龙卷等灾害天气，对

人类的生命和财产安全构成了严重的威胁。据美国国家海洋和大气局（NOAA，National 

Oceanic and Atmospheric Administration）国家环境信息中心（National Centers for 

Environmental Information）统计，近十年来（2007–2017 年）美国因强对流灾害天气至

少造成 1430 亿美元的财产损失和 941 人的人员伤亡。而在我国，以 2015 年为例，局

地强对流引发的灾害共造成农作物受灾面积 291.8 万公顷，621 人死亡，直接经济损失

322.7 亿元（中国气象灾害年鉴, 2016）。把握 CI 过程是成功预报强对流系统及其引发

灾害天气的根本。综上，无论从日常业务需求还是防灾减灾角度出发，准确的 CI 短时

临近预报（nowcasting，即 0–2h 预报）一直是天气预报领域关注的重点之一（余小鼎 等, 

2012; 孙继松 等, 2012; Kain et al., 2013）。 

然而，CI 过程同时是对流临近预报中 具挑战性的环节。当对流系统组织、发展

到一定阶段时，借助当前较为成熟的外推和追踪技术，例如，基于雷达的 TREC 技术

（Rinehart and Garvey, 1978）、TITAN 系统（Dixon and Wiener, 1993）和 SCIT 算法

（Johnson et al., 1998），以及基于卫星的 ForTraCC 算法（Vila et al., 2008）和 Cb-TRAM

系统（Zinner et al., 2008）等，可以对其发展趋势进行比较准确的把握从而达到有效预

报。而 CI 过程，实质上是一个从无到有的对流新生过程，受下垫面和多尺度过程相互

作用的复杂影响，具有明显的突发性、局地性和非线性等特征。目前，对 CI 过程的预
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报主要是利用地面和探空常规观测诊断对流前的天气尺度背景场，从而对某一范围 CI

发生进行潜势预报。但由于常规观测的观测密度有限，加之对 CI 相关物理机制的了解

匮乏，定时定点的 CI 精细化临近预报如今仍然是一个严峻的挑战。 

从高时空分辨率的观测中寻找具体的 CI 前兆信号（precursor signals）是进行 CI

精细化临近预报的重要途径。在积雨云形成并产生显著降水达到CI雷达回波定义之前，

对流过程通常处于积云快速垂直发展的阶段（Byers and Braham, 1949）。高时间分辨率

（时间间隔小于 1 h）的地球同步轨道静止（geostationary）气象卫星（简称静止气象

卫星）能够从云顶的角度有效地捕捉到新生积云快速发展信号。该信号往往先于 CI 过

程有一定的提前量（lead time），因此适用于 CI 临近预报（Roberts and Rutledge, 2003）。

此外，相比于卫星观测到的 CI 前积云信号，天气雷达有可能观测到更早的 CI 前兆信

号。这是由于对流过程中积云的形成通常是由于边界层湿空气的辐合抬升导致的。而

边界层中线状的空气辐合带，即边界层辐合线（boundary-layer convergence lines），时

常在天气雷达图上呈现为窄带（fine line）回波。这些回波一般为昆虫、鸟群或沙尘等

晴空回波（Wilson et al., 1994），静止气象卫星难以有效观测。由于积云和 CI 过程倾向

于在边界层辐合线附近生成，因此雷达观测到的边界层辐合线同样对 CI 发生具有重要

的指示意义（Wilson and Schreiber, 1986）。观测到的 CI 前兆信号直接可靠，适用于对

流业务预报系统，如美国国家大气研究中心（NCAR，National Center for Atmospheric 

Research）发展的 Auto-Nowcaster 系统（automated convective storm nowcast system；

Muller et al., 2003）。实践表明，CI 前兆信号能够有效改善定时定点的 CI 精细化临近预

报（Roberts and Rutledge, 2003；Roberts et al., 2012）。 

本文将对静止气象卫星观测到的新生积云快速发展信号（简称 CI 卫星信号）和天

气雷达观测到的边界层辐合线（简称边界2）两类 CI 前兆信号进行统计特征研究。在

CI 卫星信号研究中，本文选取了我国人口密度 大、对流系统频发（如，Meng et al., 2013; 

Zheng et al., 2013）的中国中东部地区进行研究。而在边界研究中，鉴于不均一下垫面

造成的边界是众多边界中较常见的一种，本文选取了具有高度复杂下垫面的中国河套

地区进行边界特征的考察。此外，选取该地区的另一个原因是中国中东部地区很多长

生命期的强对流系统起源自河套地区。对 CI 前兆信号的特征进行统计研究，有助于总

结 CI 前兆信号的分布和变化规律，发掘 CI 前兆信号和 CI 过程的时空关系。基于此，

本文研究以期能够加深对 CI 过程的理解，促进中国地区 CI 临近预报能力的提升。 

                                                        
2 在英文文献中，boundary-layer convergence lines 常被简称为 boundaries。本文相应地将边界层辐合线简称为边界以

便于后续讨论。 
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1.2  国际上对流触发的研究进展 

1.2.1  对流触发研究进展概述 

国际上 CI 领域的研究致力于全面深刻理解 CI 相关物理机制和过程，与此同时，

通过模式和观测手段改善 CI 的短时临近预报技术。 

CI 相关物理机制和过程的研究可以追溯到 20 世纪 40 年代美国的“雷暴”探测计

划（Thunderstorm Project）。Byers and Braham（1949）通过在此计划中对孤立、分散单

块积云的观测，认为一个普通对流单体（ordinary cell，或称雷暴单体）的生命期可以

分为三个阶段（图 1.1）：a）上升气流（由低层湿空气辐合形成）主导，由淡积云向浓

积云发展的积云阶段（cumulus stage，又称形成阶段或发展阶段）；b）开始出现降水和

下沉气流，从浓积云到积雨云过渡的成熟阶段（mature stage）；和 c）下沉气流主导，

上升气流被切断的消散阶段（dissipating stage）。利用地面数据，Byers and Braham（1949）

发现，在成熟阶段出现降水前的 20–30 min 观测到的低层辐合区，为对流的发生发展创

造了有利的条件。 

 

 

图 1.1 普通对流单体（或雷暴单体）生命期的三个阶段：（a）积云阶段、（b）成熟阶段和（c）

消亡阶段，转引自 Markowski and Richardson（2010）。 

Doswell（1987）指出，CI 过程的发生需要达到足够的水汽、不稳定能量和抬升机

制三个条件。水汽不仅是对流过程中成云致雨的原料，其垂直分布和相态变化也能改

变大气的稳定度。而不稳定能量，常用对流有效位能（CAPE，convective available 

potential energy）表示，是气块达到自由对流高度（LFC，level of free convection）后获

得浮力维持上升运动的必要条件。抬升机制则是起到帮助气块克服对流抑制能量（CIN，

convective inhibition）到达 LFC 的作用。Doswell（1987）的研究结果进一步表明，直
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接触发对流的抬升机制主要由中尺度过程提供，而大尺度过程主要是促进形成更有利

于 CI 发生的热力学环境，通常不直接导致 CI。触发对流的中尺度抬升包括边界、中尺

度地形和中尺度重力波，其中边界包括例如对流系统的出流边界（outflow boundaries, 

又称阵风锋，gust fronts）、干线（drylines）、海风锋（sea-breeze fonts）和水平对流卷

（horizontal convective rolls）等。CI 发生的三个条件被广泛运用于后续 CI 的分析和预

报中（Johns and Doswell, 1992）。 

20 世纪末以来，国际上（主要是北美和欧洲地区）开展了一系列包含 CI 过程在内

的对流天气外场研究（field studies）（详见表 1.1）。这些外场研究为深入理解不同地形

和对流环境作用下 CI 发生的物理机制和过程做出了贡献，同时为后续 CI 研究提供了

丰富的数据集。CI 外场研究中，在美国南部大平原（the U.S. southern Great Plains）开

展的 IHOP_2002 计划（Weckwerth et al., 2004）是较为著名的。在 IHOP_2002 计划的

背景下，Weckwerth and Parsons（2006）综述了美国南部大平原不同类型边界对 CI 过

程的作用。基于 IHOP_2002 计划中收集的 CI 事件样本，Wilson and Roberts（2006）从

观测和模拟的角度得出，和地面辐合有关的地基（surface-based）CI 事件通常发生在下

午和傍晚，而和地面辐合无关的高架（elevated）CI 事件则主要在夜间发生。 

表 1.1 包含 CI 研究在内的主要外场研究，部分引自 Geerts et al.（2017）。 

简称 名称 年份 地点 地形 文献 

CINDE 
The Convection Initiation and 

Downburst Experiment 
1987

美国科罗拉

多州丹佛 

山地到

平原 

Wilson et al.

（1988） 

CaPE 

The Convection and 

Precipitation/Electrification 

Experiment 

1991
美国佛罗里

达州 
沿海 

Wilson and 

Megenhardt

（1997） 

IHOP_2002 The International H2O Project 2002 2002
美国南部大

平原 
平原 

Weckwerth et 

al.（2004） 

CSIP 
The Convective Storm Initiation 

Project 

2004 

2005
英格兰南部

山地 

沿海 

Browning et al. 

（2007） 

CuPIDO 
The Cumulus Photogrammetric, In 

Situ, and Doppler Observations 
2006

美国亚利桑

那州圣塔卡

特岭娜山 

沙漠平

原到山

地 

Damiani et al. 

（2008） 

COPS 
The Convective and Orographically 

Induced Precipitation Study 
2007

法国东部和

德国西北部

复杂山

地 

Wulfmeyer et 

al. （2008） 

UNSTABLE 

The Understanding Severe 

Thunderstorms and Alberta 

Boundary Layers Experiment 2008

2008

加拿大亚伯

达省落基山

山麓 

山地到

平原 

Taylor et al. 

（2011） 

PECAN 
The 2015 Plains Elevated 

Convection At Night Field Project 
2015

美国大平原

地区 
平原 

Geerts et al.

（2017） 
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对 CI 相关物理机制和过程的研究很大程度上推动了 CI 短时临近预报技术的发展。

高分辨率的数值天气预报（NWP，numerical weather predication）模式，随着其格点间

隔的不断减小，常常被用于预报 CI 发生的时间和位置（如，Trentmann et al., 2009）。

然而，由于影响 CI 发生的许多关键过程如太阳加热、积云发展和边界层过程等很难被

NWP 模式解析，使用 NWP 模式研究和预报 CI 受到了诸多限制（如，Zhang et al.，2006）。 

无论是 CI 物理过程研究，还是 CI 临近预报技术，其进展很大程度上取决于观测

资料的可用性。地面观测和探空（radiosonde）资料能够有效地描述大气的对流前条件

（pre-convective conditions），常常被用于 CI 的潜势预报和研究中（Mueller et al., 1993; 

Banacos and Schultz, 2005）。但是，这两种常规观测通常空间分布稀疏、覆盖有限（参

考图 1.2 中我国探空站分布），且探空的常规观测一天只有两次，许多 CI 相关的中小尺

度过程并不能被有效捕捉。因此，使用地面和探空观测研究和预报 CI 存在诸多不便。 

相比于地面和探空观测，雷达和卫星（特别是静止气象卫星）观测拥有较高的时

间（min 到 h 级别）、空间（km 级别）分辨率和较为完整的空间覆盖（参考图 1.2 中我

国业务天气雷达站点分布和静止气象卫星空间覆盖），在 CI 研究和预报中得到了广泛

的运用。以下两节（1.2.2 和 1.2.3）分别从卫星和雷达观测的角度综述国际上 CI 相关

研究进展。 

 

 

图 1.2 我国探空（黑色方块）和业务天气雷达（红色圆点）站点空间分布，及静止气象卫星的

空间覆盖示意图（以我国业务静止气象卫星风云 2E 获取的 2010 年 5 月 1 日北京时间 1200 点

的 VIS 图像为例） 
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1.2.2  基于卫星观测的对流触发研究 

有效地使用卫星观测研究 CI 的重要前提是：积云快速发展信号能够被卫星及时捕

捉，并进行提取和量化分析。低轨道（low earth orbit）卫星，如热带降雨测量任务

（TRMM，Tropical Rainfall Measurement Mission）卫星，虽然能够提供更高空间分辨

率的云图，并搭载主动遥感仪器如测雨雷达（precipitation radar），常用于不同阶段，

不同类型对流的研究中（如，Schumacher and Houze, 2003；Zipser et al., 2006；Liu et al., 

2008；Xu, 2013；Houze et al., 2015）；但其提供的图像间隔太长，无法对同一个对流过

程中的积云发展过程进行连续监测。因此，用于研究 CI 的卫星主要是指具有高时间分

辨率的静止气象卫星。而基于卫星的 CI 预报更要求卫星观测数据能及时传回并进行近

实时（near real-time）处理。 

基于卫星的 CI 研究和预报进展很大程度上取决于卫星性能（satellite capability），

特别是静止气象卫星性能的不断提高。国际上使用卫星研究对流已经有大约 50 年的历

史，期间卫星的探测能力得到了逐步的提升。20 世纪 60 年代中期到 70 年代早期，美

国的应用技术卫星（ATS，Applications Technology Satellites）开始被用于对流风暴的分

析（Fujita et al., 1969; Parmenter, 1970; Ninomiya, 1971a;1971b）。之后，性能进一步提

升的卫星和仪器，如地球静止环境业务卫星（GOES，Geostationary Operational 

Environmental Satellite；Mecikalski and Bedka, 2006）、先进型甚高分辨辐射仪（AVHRR；

Advanced Very High Resolution Radiometer；Azorin-Molina et al., 2009）、中分辨率成像

光谱仪（MODIS，Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer；Yuan and Li, 2010）、

欧洲气象卫星 Meteosat（Bennartz and Schroeder, 2012）及其二代卫星（MSG，Meteosat 

Second Generation；Siewert et al., 2010）等，被广泛地投入对流业务运用。到现如今，

已经发射或者计划中的新一代地球静止轨道气象卫星，如日本的 Himawari-8（Bessho et 

al., 2016）、美国的 GOES-R（Schmit et al., 2005）和欧洲的 Meteosat 三代卫星（MTG，

Meteosat Third Generation；Grandell and Stuhlmann, 2007），设计配置更高时空分辨率的

探测器，同时拥有的探测通道也有所增加。不断提升的卫星探测能力为 CI 这种中小尺

度天气过程的观测研究提供了光明的前景，使得 CI 的短时临近预报也更加的准确。 

基于不同时期但持续发展的卫星性能，国际上开展了许多 CI 相关的研究工作。得

益于研究方法的发展，卫星 CI 方面的研究成果大致可以总结为三个方面： 

（1） 基于可见光图像 

高分辨率的可见光（VIS，visible）图像被运用于观察边界对 CI 过程的作用。Purdom

（1976，1982）开创性地利用 GOES 提供的 VIS 图像对中尺度过程进行分析发现：VIS

图像上可以观察到地形（海岸线，河岸线等）引起的线状云或已存在对流系统所产生

的弧状云。这些线（弧）状云被称为边界。边界的相互作用大大地增加了新生对流的
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触发几率。Purdom and Marcus（1982）进一步通过 VIS 图像研究表明，美国西南部 73%

的午后对流形成于雷暴出流边界的交叉点上。相关研究工作也论证并发展了 VIS 图像

上边界对 CI 过程的重要作用（如，Matthews, 1981；Weaver and Nelson, 1982）。 

连续的（静止轨道的）VIS 图像同时也广泛地用于研究不同下垫面和对流环境中

CI 前积云的发展演变行为。Banta and Barker Schaaf（1987）和 Barker Schaaf et al.（1988）

在 GOES 提供的连续 VIS 图像上对美国西部科罗拉多洛基山脉（Colorado Rocky 

Mountains）的山地对流进行后向追踪，直至对流云的触发位置（initiation sites）。他们

的研究发现，山地对流的触发位置倾向于聚集在特定的地理位置或称为“起源地带

（genesis zones）”，并与山地的环境风有关。Lima and Wilson（2008）则通过 30 min 间

隔的 VIS 图像发现，热带亚马逊西南地区（southwest Amazon）的对流在 CI 前常常会

出现环状积云（cloud rings）的特征，对该地区的 CI 发生具有重要的指示意义。 

（2） 基于单一红外通道数据 

使用卫星资料直接对 CI 进行定量研究 开始主要是基于~10.8 微米（μm）的红外

（IR，infrared）窗区通道亮度温度（简称亮温，brightness temperature）数据。Roberts 

and Rutledge（2003）通过对美国科罗拉多州东部积云发展个例的卫星和雷达观测比对

发现：对流发展前卫星探测到的积云快速发展信号，即云顶亮温低于冰点（云顶高度

高于冻结高度）且出现较大的云顶降温率（cloud-top cooling rate），相比于使用雷达探

测到的显著回波信号（35 dBZ）约有 30 min 的提前量。积云云顶降温率与积云能否发

展成对流系统的显著相关性成为了之后许多卫星研究和预报 CI 工作的重要基础。法国

气象局（Meteo-France）开发的 RDT（Rapid Development Thunderstorm）算法就是基于

对流云通常具有较大亮温梯度和云顶降温率的时空特征来对包括部分CI过程在内的快

速发展对流过程进行检测的（Morel et al., 2002；Autones and Moisselin, 2010）。此外，

目前美国用于 CI 业务预报的两种卫星算法之一——UWCI（University of Wisconsin 

Convective Initiation）算法（Sieglaff et al., 2011）——也是通过在设置多个云顶降温率

检测的基础上构建起来的。UWCI 算法得到的云顶降温率在 Hartung et al.（2013）的工

作中与雷达观测到的对流回波强度得到了进一步的相互比对。使用单一红外通道亮温

数据对 CI 相关积云发展过程进行研究的方法具有昼夜可用、在不同卫星平台上可移植

性强的优点。 

（3） 基于多光谱信息 

卫星探测通道的增加使得多光谱（multispectral）方法在卫星 CI 的研究中得以运用，

更多 CI 相关的特征和信息在卫星上得以发掘。通过加工组合 GOES 上不同 IR 通道亮

温数据，Mecikalski and Bedka（2006）提出用于描述对流云性质、发展和演变的 8 个

IR指示器，将其称为“关注场（interest field）”。八个关注场是Mecikalski and Bedka（2006）

工作中实现 CI 短时临近预报的基本工具，通过对 8 个关注场设置阈值并进行合理评估
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（Mecikalski et al., 2008），可以达到在 CI 前 30–45 min 对 CI 进行准确预报的效果。

Siewert et al.（2010）利用 MSG 卫星所能提供的额外通道将 8 个关注场扩展为 19 个，

用于刻画 CI 过程中积云云顶高度、云顶冻结效应3（cloud-top glaciation）和垂直发展

强度等三种特征。Mecikalski et al.（2010a）更是将关注场数目进一步扩展为 67 个，并

通过相关分析和主成分分析（PCA，principal component analysis）筛选出分别 能表征

以上三种特征的 6 个、7 个和 8 个关注场。Mecikalski and Bedka（2006）及其后续工作

中多光谱分析 CI 的思想奠定了由美国国家航空航天局（NASA，National Aeronautic and 

Space Administration）、NOAA 和美国国家科学基金会（NSF，National Science 

Foundation）共同资助研发的美国另一 CI 业务预报卫星算法——SATCAST（Satellite 

Convection Analysis and Tracking，目前版本为 v2.0）算法（Walker et al., 2012）。近年

来，利用卫星多光谱信息进行 CI 研究越来越广泛。这些研究工作主要基于 GOES 和

MSG 卫星观测，集中在美国（如，Harris et al., 2010；Gambill and Mecikalski, 2011; Jewett 

and Mecikalski, 2013；Mecikalski et al., 2013；2015）和欧洲（如，Mecikalski et al., 2010a；

2010b；Siewert et al., 2010；Merk and Zinner, 2013；Senf et al., 2015；Senf and Deneke, 

2017）地区。多光谱分析和预报 CI 的方法对卫星探测能力有较高的要求，随着新一代

静止气象卫星的发射，该方法将得到推进和完善（Lee et al., 2016）。 

1.2.3  基于雷达观测的对流触发研究 

雷达（Radar，Radio detection and ranging），尤其是地基的业务天气雷达，自 20 世

纪 50 年代以来一直是对包括对流天气在内的中尺度过程进行监测和预警的主要工具。

美国在 20 世纪 90 年代建立了由 100 多部 WSR-88D（The Weather Surveillance 

Radar—1988 Doppler）型多普勒雷达构成的新一代天气雷达网（NEXRAD，the Next 

Generation Weather Radar）。之后，中国、欧洲、日本、韩国和其他一些国家也开始进

行了多普勒天气雷达的布网。多普勒天气雷达的业务布网，有效地改善了强对流天气

的临近预报水平（余小鼎 等, 2012），同时也为 CI 的研究和临近预报提供了有利的观

测条件。对应于雷达观测到的两类回波，CI 研究可以总结为两部分：1）基于降水回波

的 CI 定义及其气候统计研究；2）基于非降水回波（或晴空回波）的边界与 CI 关系研

究。 

（1） CI 定义及其气候统计 

雷达资料在 CI 研究中的一个重要作用是从降水回波的角度提供了 CI 的量化定义。

Haberlie et al.（2015）总结了相关研究工作中所用的 CI 定义，CI 通常被定义为雷达首

次探测到对流降水回波达到某一强度的过程。受不同观测设备、环境条件和研究目标

的影响，在不同研究工作中用于定义 CI 的回波阈值可能略有差异，例如，30 dBZ（Wilson 

                                                        
3 即过冷云滴向冰晶粒子的相态转变。 
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and Schreiber,1986）、35 dBZ（Robert and Rutledge, 2003）、40 dBZ（Snively and Gallus, 

2014）等。其中，35 dBZ 这一回波阈值的使用 为常见，这是由于 Robert and Rutledge

（2003）曾经指出，这种程度的降水和成熟积雨云的 终发展有很好的相关，适用于

CI 研究。通过雷达降水回波强度定义 CI，不仅为追踪和预报 CI 后续对流系统的发展

提供了目标（如在 TITAN 系统；Dixon and Wiener, 1993），也为 CI 研究的定量描述和

预报统一了标准。 

基于天气雷达网，许多研究使用雷达上的 CI 定义进行了 CI 的气候学统计。

Weckwerth et al.（2011）使用 2000–2006 年和 2008 年共八年的雷达反射率数据对 COPS

外场试验区域（表 1.1）夏季的 CI 和对流加强过程进行了统计研究。他们的雷达统计

结果显示，CI 倾向于在山区形成和日变化的特征，相比于 2007 年夏季 COPS 外场试验

中得到的统计结果更加显著。Lock and Houston（2015）结合雷达反射率数据和闪电数

据对美国大平原地区 2005–2007 年的大量雷暴 CI 过程进行时空分布特征的统计分析时

发现，雷暴 CI 过程大量发生于显著地形附近和墨西哥湾（the Gulf coast）附近，且其

频率年变化在八月达到峰值，一天之中则主要集中在当地正午前 2 h 到后 6 h 的时段内。

Haberlie et al.（2015）通过 1997–2013 年共 17 年的雷达组合反射率数据从气候统计的

角度研究了美国东南部亚热带地区城市化对暖季雷暴 CI 过程的作用，得出了 CI 事件

在城市地区较周围乡郊地区更多发的结论。通过整合美国 20 年的雷达拼图数据，Fabry 

et al.（2017）开展了包含 CI 过程在内较为全面的对流和降水气候学统计研究。近年来，

许多基于雷达的 CI 相关气候统计研究也开展于比利时（Goudenhoofdt and Delobbe, 

2013）、奥地利（Kaltenboeck and Steinheimer, 2015）和澳大利亚（Peter et al., 2015）等

国家和地区，为了解不同天气和对流环境下的CI分布特征和物理机制提供了概貌信息。 

（2） 边界与 CI 关系 

雷达观测在 CI 研究中的另一个重要作用是用于研究晴空条件下边界与之后 CI 过

程发生的关系，从而为定时定点的 CI 临近预报提供前兆信息。Boyd（1965）是较早从

雷达上观测边界的研究之一。Boyd（1965）发现海风锋和雷暴出流两条边界，在雷达

观测中表现为两条窄带回波，它们的交叉作用似乎和积云发展存在关系。Koscielny et al.

（1982）通过个例研究指出单部多普勒雷达可以在云和对流发展前 2–3 h 提前观测到中

尺度辐合区。Wilson and Schreiber（1986）进一步明确，看似随机发生的 CI 过程和雷

达观测到的边界在位置上有很强的对应关系。他们统计得出，美国科罗拉多洛基山以

东地区约有 80%的对流形成于雷达观测到的边界附近。后续研究也使用雷达观测了不

同类型的边界如阵风锋（Klingle et al., 1987）、干线（Bluestein and Parker, 1993）、水平

对流卷（Fankhauser et al., 1995）、海风锋（Wilson and Megenhardt, 1997；Koch and Ray, 

1997）和湖风锋（Sill et al., 2011; Alexander et al., 2018）与 CI 发生的关系。从雷达上

观测边界，不仅成为了许多对流临近预报技术的关键环节（如，Wilson and Muller, 1993；
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Mueller et al., 2003；Roberts et al., 2012），也是许多工作使用模式研究 CI 物理机制的基

础（如，Crook and Klemp, 2000；Rousseau-Rizzi et al., 2017）。 

1.3  中国对流触发的研究进展 

我国在 CI 方面的研究起步较晚。近年来，在一些科学试验，如国家 973 计划“突

发性强对流天气演变机理和监测预报技术研究（OPACC；Observation, Prediction and 

Analysis of severe Convection of China）”项目（Xue, 2016）的支持下，许多工作使用高

分辨率数值模式开始对中国地区对流个例事件的触发机制机理进行研究。例如，Wang et 

al.（2016）调研了安徽大别山梅雨季一次对流过程的触发机制，总结了大别山地形动

力和热力强迫在弱天气强迫环境下对 CI 过程发生的作用；Zhang et al.（2016）通过研

究浙江南部洞宫山脉地区一次飑线的 CI 过程发现，携带东海丰富水汽的东南风和地形

的辐合作用是造成此次 CI 过程的主要机制；Su and Zhai（2017）对江淮地区一个 MCS

的触发机理进行了研究，总结了江淮地区重力波和地面辐合线相互作用触发对流的概

念模型。 

始于 20 世纪 90 年代末，我国也建成了与美国 NEXRAD 类似的新一代天气雷达网

（图 1.2）。基于此，我国在借鉴国际相关工作的背景下也开展了一些涵盖 CI 过程在内

的对流气候学雷达统计。韩雷等（2009）使用 2003–2007 年 5–8 月高时空分辨率的多

普勒天气雷达三维体积扫描数据，对京津及邻近地区暖季强对流风暴的气候分布特征，

包含其 CI 分布特征，进行了统计分析。Chen et al.（2012）通过对 2008–2011 年 6 部雷

达的拼图数据进行统计，重点研究了华北地区对流系统的日变化特征，其中包含对 CI

过程的有关讨论。基于北京大兴和天津塘沽两部雷达 6 年（2008–2013）的数据，Wang 

et al.（2014）运用 TITAN 算法对京津地区对流风暴的初生和发展进行了识别、追踪和

研究，并考察了该地区地表类型、天气流型等因素对 CI 时空分布的影响。其他雷达相

关工作在研究我国某一类对流系统如飑线（Meng et al., 2013）和 MCSs（Zheng et al., 

2013）的气候学统计特征时，也涉及和讨论了相应对流系统的 CI 统计特征。 

在基于卫星的 CI 研究方面，国内借鉴国际上较为成熟的 CI 卫星算法进行了一些

尝试。可用于中国地区 CI 研究的静止气象卫星数据主要包括中国的风云二号（FY-2，

FengYun-2）卫星数据和日本的 Himawari 系列（包括 MTSAT 系列，也即 Multifunctional 

Transport Satellite 系列）。刘京华等（2012）利用 MTSAT 卫星加密观测数据（15 min

间隔），对京津地区一次强对流天气 CI 过程进行预警试验，检验了 Mecikalski and Bedka

（2006）工作中 8 个关注场的可移植性。试验表明，经过适当的阈值修改，8 个关注场

可以有效地对京津地区的 CI 过程提前 30 min 进行预警，且经 PCA 方法验证，8 个关

注场对预警 CI 都有重要作用。在此工作的基础上，李五生等（2014）利用 30 min 分辨



第一章  引言 

11 
 

率的 MTSAT-1R 卫星数据，在目标云团对比的基础上通过调整 8 个关注场阈值，对

2006–2007 年京津地区开展 17 日次 CI 预报试验并进行预报效果统计分析。结果表明：

该预报方法能够对1 h内的CI过程进行有效预报，整体预报效果与Mecikalski and Bedka

（2006）接近。在 UWCI 算法基础上，徐慧（2012）利用 30 min 分辨率的 FY-2C 卫星

数据，对刘京华等（2012）中的同一个例进行 CI 预警试验。试验结果表明，通过适当

的阈值修改，UWCI 算法同样适用于京津地区的 CI 预警。凭借国家卫星中心利用退役

的 FY-2C 所开展的区域高分辨率扫描观测试验，刘健和蒋建莹（2013）使用 10 min 分

辨率卫星数据对一次强对流过程进行分析发现：静止气象卫星的高时间分辨率观测可

以很好地捕捉到强对流云团发展的演变特征，利用红外窗区通道和水汽通道亮温及两

个通道亮温差（BTD，brightness temperature difference）在前后观测时次的变化量构建

CI 指数，可对初生对流云团进行有效监测。汪柏阳等（2015）利用 FY-2F 卫星提供的

区域加密观测数据（6 min 分辨率），设计了一种快速发展对流（RDC，Rapid Developing 

Convection）检测方法。该方法主要通过云顶降温率的多通道判识，设计了带有 3 个测

试的云顶降温率过滤器。统计验证结果表明：RDC 检测方法能够较为准确地检测快速

发展对流且简单易行，适合软件工程化。 

1.4  国内外对流触发的研究局限 

尽管国内外在 CI 方面开展许多研究工作并获得了一定进展，但仍存在许多的局限

性。以下从 CI 机理研究、CI 卫星研究和 CI 雷达研究三个方面进行局限性的说明，重

点讨论在 CI 前兆信号研究上的局限。 

（1） CI 机理研究 

目前，无论国内外，对不同地区 CI 发生的机理研究主要以对流个例的 CI 机理或

单一 CI 机理的研究为主。CI 研究的 终目的是服务于准确有效的 CI 预报，而基于单

一个例或机理得到的 CI 机理研究结果较难运用到实际的 CI 业务预报中。CI 机理需要

更加系统性的研究以总结有用的 CI 机理模型用于 CI 的业务临近预报中。 

（2） CI 卫星研究 

国际上在使用卫星研究和预报 CI 的工作中，通常采用设定关注场阈值的方法以识

别 CI 过程发生前快速发展的积云。而基于固定阈值的卫星预报在不同对流环境下会得

到不同的提前量。例如，Walker et al.（2012）发现 SATCAST 预报算法在美国两个不

同对流环境的地区得到的 CI 平均预报提前量时间差有 9 min。不同对流环境下的提前

量可能与积云的发展过程有关，然而，这二者的关系在 CI 卫星研究工作中很少被明确

地研究过。Mecikalski et al.（2013）曾对美国佛罗里达州（Florida）和俄克拉荷马州

（Oklahoma）两种不同环境下闪电触发（lightning initiation）前 GOES 得到的积云特征
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进行对比。他们发现，相比于俄克拉荷马州的较干环境，在佛罗里达州较湿环境中的

积云发展更为缓慢，卫星观测所能提供的闪电触发预报提前量更长。正如 Mecikalski et 

al.（2013）在文中指出，他们的研究结果只是分析了两个环境中的一些对流个例，对

于不同对流环境下的更一般特征如日变化、季节内变化和地形变化等特征仍然缺乏系

统认识。而这需要在 CI 卫星方面有更长时间、更大范围的统计研究。此外，目前的

CI 卫星研究主要集中在北美和欧洲地区，对其他类型的气候区如典型季风气候区的研

究十分缺乏。 

而国内 CI 卫星工作，通常是对我国小区域和某些 CI 过程个例进行研究，很大程

度上机械地套用了国际研究方法。这样的研究模式并没有实质性地提炼出表征区域和

个例一般特征的统计信息，缺乏对中国 CI 卫星信号较为系统性的分析，对于下一步的

CI 研究和业务预报来说都是需要解决的问题。我国 新发射的新一代静止气象卫星风

云四号（FY-4，FengYun-4）计划有 CI 预报产品（Yang et al., 2017），而其中阈值设置

对于我国如此大范围、差别较大的对流环境需要更深入的前驱研究为精细化 CI 临近预

报卫星算法提供参考。 

（3） CI 雷达观测 

国内外开展的对流雷达气候学统计研究中，CI 过程通常是被作为对流识别的开始

而引入讨论的，实际上这些研究更注重 CI 之后的对流统计特征，对 CI 之前的前兆信

号探究较少，因此对 CI 发生机理的认识和 CI 临近预报的改善作用有限。 

雷达上边界和 CI 关系的研究对于 CI 预报十分有用，但目前这方面研究存在以下

问题：1）并非所有的边界都会导致 CI 过程（Wilson and Schreiber, 1986），这与环境的

对流条件如水汽、不稳定能量等有关；2）对流常常触发于边界的某一位置而非整条边

界上，这与边界上不同的热力学和动力学特征有关（Weckwerth and Parsons, 2006）；3）

对流不一定直接触发在边界上或附近，CI 位置可能和边界有一定的距离（Wilson and 

Schreiber, 1986）。这些问题的存在是使得基于边界的定时定点 CI 预报变得困难。对边

界和 CI 关系进行观测上的统计研究，以获取其相关特征（如时空分布、提前量和形态

学等）的一般统计信息，有助于解决这些问题从而改善 CI 预报。目前，国际上关于边

界的统计研究较少，而国内则几乎尚未开展。国际上为数不多的边界统计研究中也缺

乏对边界引发对流与否的统计特征对比。此外，对于除山地、海陆和湖陆之外的不均

匀下垫面的边界统计研究也有待探索。例如，Sato et al.（2007）和 Kawase et al.（2008）

分别通过卫星观测统计和数值模拟指出，我国西北河套地区绿洲、沙漠、高原、山地

和河流并存的高度复杂下垫面，有利于热力环流的产生，使得绿洲地区上空的云形成

频率明显低于其周边干旱地区。然而，在他们的研究中均未使用到雷达观测。因此，

作为热力环流在雷达观测上的一种常见体现，绿洲及其周边地形显著差异产生的边界

尚未被深入研究，这对于该地区本身及其下游地区的对流业务预报有重要的指示意义。 
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1.5  研究目的和内容 

鉴于国内外在 CI 研究方面存在的不足，本文将基于业务的卫星和雷达观测，对中

国地区的 CI 前兆信号进行统计特征研究，以期促进对 CI 过程的认识和提高 CI 过程（特

别是在中国地区）的定时定点临近预报能力。 

卫星 CI 前兆信号（以下统称为 CI 卫星信号）研究方面，是基于高时间分辨率的

静止气象卫星常常能够探测到 CI 相关新生积云快速发展信号的思想。借助我国业务静

止气象卫星 FY-2 数据，本文将对中国中东部地区 2010 年暖季的 CI 卫星信号进行识别，

重点考察 CI 卫星信号在不同对流环境下的分布和变率特征（Huang et al., 2017）。本文

关于 CI 卫星信号的研究旨在回答以下科学问题：1） 在季风气候和复杂地形起主导作

用的暖季中国中东部地区，其 CI 卫星信号具有什么分布特征？2）不同对流环境下 CI

卫星信号提供的提前量和卫星观测到的积云发展过程存在什么变率特征，二者如何关

联？3）基于 FY-2 的 CI 卫星信号具有什么多光谱统计特征？  

雷达 CI 前兆信号（以下统称为边界）研究方面，是基于高时空分辨率的多普勒雷

达能够在 CI 发生前观测到边界的思想。使用内蒙古临河雷达 2012–2016 年共 5 年夏季

（6–8 月）的观测数据，本文将对我国西北河套地区复杂下垫面（包含绿洲、沙漠和山

地等类型）环境下产生的边界及其引发的对流降水进行统计研究。本文关于边界及对

流过程的研究旨在回答以下科学问题：1）河套地区复杂下垫面产生的边界具有什么统

计特征？2）引发对流的边界和未引发对流的边界在统计特征上有何异同？3）边界所

引发的对流降水具有什么时空分布特征？ 

1.6  论文结构 

本文共包含六个章节，各章节主要内容如下： 

第一章为引言，阐述了本文的研究意义，综述了国内外 CI 工作的研究进展，特别

是基于卫星和雷达观测的 CI 研究进展，指出了当前 CI 研究所存在的局限，并基于此

进一步提出本文的研究目的和内容。 

第二章详细介绍了本文所使用的数据与方法，包括统计 CI 前兆信号中主要使用的

卫星和雷达观测数据，以及基于观测数据所设计的 CI 卫星信号识别方法，和边界及其

引发对流的识别方法。 

第三章展示了中国中东部暖季 CI 卫星信号的时空分布特征，并分析了不同对流环

境下 CI 卫星信号所提供提前量的变率特征， 

第四章分析了 CI 卫星信号多光谱信息的分布、相关性和不同对流环境下的变率等

统计特征。 

第五章首先给出了河套地区复杂下垫面所产生边界的统计特征，进一步从不同角
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度对比了引发对流的边界和未引发对流的边界的统计特征， 后讨论了边界所引发对

流降水的时空分布与变率。 

第六章总结了本文获得的主要结论，提炼了本文的创新点，指出本文研究中存在

的问题并基于此对未来研究进行了展望。 
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第二章  数据与方法 

2.1  对流触发卫星信号研究中使用的数据 

在 CI 卫星信号研究中，主要使用 FY-2E 卫星数据和雷达拼图数据来识别和验证中

国中东部地区（28°–39°N，107°–125°E，如图 2.1 中黑线框所示）2010 年暖季（4 月

23日到 8月 19日共 119天）孤立对流的CI卫星信号。此外，2008–2012年暖季的FY-2C/E

数据也被用于产生未经雷达验证的候选 CI 卫星信号，以辅助检验 2010 年的统计结果。

另有其他辅助数据用以提取和分析 CI 卫星信号特征。 

 

 

图 2.1 中国中东部（黑线框）及其周边地区地形。红点表示 CI 卫星信号研究中的使用的雷达

拼图覆盖的业务雷达站点位置。图中标签给出了中国中东部的主要水体，具体包括黄河（the 

Yellow River）、淮河（the Huaihe River）、长江（the Yangtze River）、太湖（Taihu Lake）和东

海（the East China Sea）。 

2.1.1  FY-2C/E 卫星数据 

风云二号（FY-2，FengYun-2）系列卫星是我国自主研制的第一代地球静止气象卫

星，其数据服务由中国气象局（China Meteorological Administration）下的国家卫星气

象中心（National Satellite Meteorological Center）提供。FY-2C 和 FY-2E 分别是第一颗

和第三颗用于环境监测和天气应用的业务静止气象卫星。FY-2C 发射于 2004 年 10 月
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19 日，定点于赤道 104.5°E 上空。FY-2E 发射于 2008 年 12 月 23 日，并于 2009 年 11

月 24 日接替 FY-2C 定点于赤道 104.5°E 上空，将 FY-2C 的服务延续至 2015 年 6 月 2

日。目前，FY-2E 定位于 86.5°E 以延续 FY-2D 的业务服务。FY-2C/E 上搭载的可见光

和红外自旋扫描辐射计（S-VISSR，Stretched Visible and Infrared Spin Scan Radiometer）

具有五个通道，包括一个 VIS 通道和四个 IR 通道（IR1，IR2，IR3 和 IR4），其星下点

水平分辨率分别为 1.25 km 和 5 km（表 2.1）。 在本研究中，IR 和 VIS 数据分别被插

值成 0.05°和 0.0125°的经纬度格点数据。FY-2C/E 在暖季汛期每 30 min 收集一次通道

数据，在非汛期则为 60 min。在 CI 卫星信号研究中，研究时段设定为 2008–2012 年暖

季 FY-2C/E 卫星能够提供 30 min 分辨率数据的时段，每年的具体时段和数据的完整度

列于表 2.2 中。前人研究表明，30 min 间隔的卫星关注场可以用来推断发展中积云的物

理特性（如，Mecikalski et al., 2010a, 2010b；Siewert et al., 2010）。因此，本文在 CI 卫

星信号研究中使用 FY-C/E 提供的 30 min 分辨率数据集。 

表 2.1 FY-2C/E 上搭载的 S-VISSR 基本参数 

通道名 光谱范围（μm） 星下点分辨率（km） 

IR1 10.3–11.3 5 

IR2 11.5–12.5 5 

IR3 6.3–7.6 5 

IR4 3.5–4.0 5 

VIS 0.55–0.90 1.25 

 

表 2.2 CI 卫星信号研究中使用的卫星及其对应年份、时段和数据完整度（加粗为本研究中的主

要研究时段） 

卫星 年份 时段 数据完整度 

FY-2C 
2008 5.15–8.24, 102 天 97.8% 

2009 5.25–8.20, 88 天 99.5% 

FY-2E 

2010 4.23–8.19, 119 天 99.5% 

2011 5.24–8.19, 88 天 99.7% 

2012 5.30–8.17, 81 天 99.8% 

 

2.1.2  雷达拼图 

基于中国多普勒天气雷达网（雷达站点位置参考图 2.1）的组合反射率（垂直方向

上 大反射率的水平投影产品）拼图由中国气象局下的国家气象中心（National 

Meteorological Center）提供。雷达拼图的水平分辨率为 2 km×2 km，时间分辨率为 10 

min。在 2010 年的研究时段内，雷达拼图有效覆盖了 119 天中的 112 天。为了使雷达
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和卫星数据在时间上能够匹配，本研究使用了 30 min 间隔的雷达拼图数据，并且雷达

拼图的时刻与 FY-2E 数据的时刻相同，即 0000 UTC4，0030 UTC，0100 UTC 等等。 

2.1.3  辅助数据 

（1） 地形数据 

本研究中使用的地形数据是由 NOAA 下的美国地球物理数据中心（National 

Geophysical Data Center）发布的 ETOPO1 数据（Amante and Eakins, 2009）。ETOPO1

是分辨率为 1 弧分（arc-minute，1 度为 60 弧分）的全球地形起伏模型数据，该数据整

合了陆地地形和海洋海底地形。ETOPO1 中使用的地形、水深和海岸线数据来自不同

的全球和区域数据集。 

（2） 探空数据 

本研究使用了来自怀阳明大学（ University of Wyoming ）的探空数据

（http://www.weather.uwyo.edu/upperair/sounding.html）。探空站一般每天进行两次观测，

时间为 00 UTC 和 12 UTC。探空数据能够代表 200 km 范围内的大气状态。本研究中使

用了中国西北地区和东南地区共六个探空站（位置如图 3.6 所示）在 2010 年研究时段

内每天 00 UTC 的探空数据，用于计算 不稳定对流有效位能（MUCAPE，most unstable 

convective available potential energy）。在本研究中，每个探空的 MUCAPE 是在近地面

300 hPa5层内找一个层次开始抬升所能得到的 大 CAPE。考虑到水汽和潜热释放的影

响，对 MUCAPE 进行了虚温订正。 

（3） 可降水量数据 

本研究中使用的可降水量（PW，precipitable water）数据来自美国国家环境预报中

心（NCEP，National Centers for Environmental Predication）FNL（final）全球业务分析

数据（National Centers for Environmental Prediction/National Weather Service/NOAA/U.S. 

Department of Commerce, 2000）。NCEP FNL 数据为每 6 h 一次，水平分辨率为 1°×1°

的格点数据。此数据产生于全球数据同化系统（Global Data Assimilation System），该

系统持续地从全球电信系统（GTS，Global Telecommunications System）和其他来源收

集观测数据用于分析。FNL 数据通过 NCEP 在全球预报系统（GFS，Global Forecast 

System）中使用的相同模式获得。但 FNL 在 GFS 初始化后约一小时才准备好，以便可

以使用更多的观测数据。为了支持某些关键时间点的预报需求，GFS 运行得更早，并

使用前 6 h 的 FNL 作为其初始化的一部分。FNL 分析数据包括地表和 1000–100 hPa 之

间 26 个气压层高度的许多参数，包括表面气压、海平面气压、位势高度、温度、相对

湿度和风场等。本研究主要使用的数据参数为可降水量，数据时空范围为中国中东部

                                                        
4 Universal Time Coordinated，协调世界时。 
5 百帕，压强单位。 
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2010 年 5 月 1 日到 8 月 31 日。 

（4） MODIS 数据产品 

MODIS，即中分辨率成像光谱仪（Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer），

是极地轨道（polar-orbiting）卫星 Terra 和 Aqua 搭载的核心仪器之一。Terra 为上午星，

由北向南于地方时 1030 左右经过赤道；而 Aqua 为下午星，由南向北于地方时 1330 左

右进过赤道。Terra 和 Aqua 搭载的 MODIS 每 1–2 日可进行一次全球范围内的观测，获

取 36 个光谱通道的数据。通道数据的水平分辨率包含三类：250 m、500 m 和 1000 m。

基于 36 个观测通道数据得到的多种数据产品主要用于在陆地、海洋和大气，从区域到

全球尺度的过程和趋势研究。在 CI 卫星信号研究中，主要使用了 Terra 的 MODIS 陆地

表面温度（land surface temperature）产品──MOD 11。MOD 11 产品的水平分辨率为

1000 m。所使用的 MOD 11 产品时间为 2010 年 6 月 1 日到 8 月 31 日，区域为 30°–33°N，

119°–122°E。 

2.2  对流触发卫星信号的识别方法 

2.2.1  孤立对流触发事件的定义 

基于卫星观测研究的 CI 事件通常是不依附于先存的对流系统的新生孤立 CI 事件，

在卫星云图上通常呈现为有清晰云边的孤立云团，可对其进行有效的卫星信息收集。

而与先存的对流系统有关（如嵌入对流系统或难以与对流系统区分开）的 CI 事件由于

难以收集对应可靠的卫星信息，一般不在基于卫星的 CI 研究范围内。在本文的 CI 卫

星信号研究中，孤立对流被定义为雷达拼图上回波达到 35 dBZ 且持续时间超过 30 min

的新生对流单体，并且要求该单体附近 10 km 不存在≥ 10 dBZ 的对流系统。孤立对流

的 CI 时刻则被定义为首次出现≥ 35 dBZ 雷达回波的时刻。 

2.2.2  对流触发卫星信号的识别 

本研究设计了一种半自动方法，用以识别持续积云发展导致孤立对流发生的 CI 卫

星信号（satellite-derived CI signals）。候选卫星信号（candidate signals）的产生完全基

于 FY-2E 的 IR1 通道。IR1 通道的中心波长为~10.8μm，此红外窗区通道是卫星直接观

测云的主要通道，在以前的 CI 研究中被广泛使用。经雷达拼图上定义的 CI 事件核对

后的候选卫星信号即为 CI 卫星信号，其相关信息会被进一步收集。该半自动方法的流

程如图 2.2 所示，主要包括四个步骤，以下将加以详述。 
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图 2.2 用于识别孤立对流 CI 卫星信号的半自动方法流程图。图中仪器、数据、过程、决策和

主要步骤分别用波状底矩形、平行四边形、矩形、菱形和带有灰色阴影的虚线框表示。 

（1） 云过滤（Cloud filtering） 

在给定 T 时刻执行云过滤步骤是为了减少虚假卫星信号。会发生孤立对流 CI 过程

的新生积云通常具有较小的云体。在 IR1 图像上，具有大规模 BTIR1 ≤ 0°C 区域的云通

常是发展到一定阶段的云，而非将发生 CI 过程的早期不成熟积云。因此，云过滤步骤

去除了 IR1 图像中 BTIR1 ≤ 0°C 且连续面积大于 50 个格点（> 1000 km2）的区域。过滤

后的 BTIR1 命名为 BTFIR1（图 2.2）。 
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图 2.3 中国中东部 CI 卫星信号在五月（a1–a4）、六月（b1–b4）和七、八月（c1–c4）的示例。

每列给出了至少一个通过图 2.2 中半自动方法识别出来的 CI 卫星信号（白色多边形）。同一列

中的信号有相同的信号形成时间。对于每个信号，给出在 T−1（a1、b1 和 c1），T（a2、b2 和

c2）以及 T + 1（a3、b3 和 c3）连续三个时刻的 IR1 图像。雷达拼图（RAD）的黑色圆圈表示

与 CI 卫星信号相对应的孤立对流回波（a4、b4 和 c4）。圆圈附近的标签表示相应孤立对流的

CI 时刻，即孤立对流中首次出现≥ 35 dBZ 反射率的时刻。 
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（2） 识别候选卫星信号（Identifying candidate signals） 

经步骤（1）过滤后的 BTIR1，即 BTFIR1，在此步骤中被用于产生候选卫星信号。

导致 CI 的积云快速增长过程在卫星观测中通常表现为云顶 IR1 亮温低于冰点（0°C）

且出现显著降温的特征（Roberts and Rutledge, 2003）。在 T 时刻搜寻候选卫星信号需要

连续三个时刻的 IR1 数据，包括前一时刻 T−1 的 BTIR1 即 BTIR1(T−1)、当前时刻 T 的

BTFIR1 即 BTFIR1(T)、和后一时刻 T+1 的 BTIR1 即 BTIR1(T + 1)。 

此步骤主要包四个程序（procedures）。第一个程序，BTFIR1(T) ≤ 0°C（图 2.2），用

于识别 T 时刻云顶亮温低于冰点的云。第二个程序，BTIR1(T−1) > 0°C（图 2.2），是为

了确保 T 时刻识别到的云发展自 T−1 时刻的暖云或无云状态。前两个程序类似于前人

研究中描述积云云顶冻结效应的 CI 指示器（Mecikalski and Bedka, 2006；Mecikalski et 

al., 2008, 2010a；Siewert et al., 2010）。而后两个程序用于确保 T−1 到 T+1 时段内积云

的持续增长。第三个程序中对每个格点计算了 T−1 到 T 时段的云顶降温率，只有降温

率≥ 8°C (30 min)−1 的格点会被保留并进一步处理，即 BTFIR1(T) − BTIR1(T−1) ≤ −8°C（图

2.2）。此处采用 8°C (30 min)−1 的阈值是基于本研究 30 min 分辨率的卫星数据结合前人

研究（如，Mecikalski and Bedka, 2006；Siewert et al., 2010）中的阈值标准制定的。这

些前人研究中使用了≥ 4°C (15 min)−1 的降温率阈值，并结合 30 min 间隔内持续降温的

标准，用于预报 CI 过程。第四个程序与第三个程序类似，计算了 T 到 T+1 时段的云

顶降温率，即 BTIR1(T+1) − BTFIR1(T) ≤ −8°C（图 2.2）。无法通过全部四个程序的格点

将被剔除，而通过全部四个程序的剩余连续格点群将被确定为“候选卫星信号”，等待

进一步验证。 

（3） 卫星信号的雷达验证（Signal validation against radar data） 

此步骤对步骤（2）中得到的候选卫星信号进行人工检查，确认信号在雷达拼图中

是否存在相应的孤立 CI 事件（卫星信号和雷达回波很难实现位置上的一一匹配，较难

设计自动方法进行检查；Mecikalski and Bedka, 2006）。当信号对应的积云在 CI 时刻与

雷达观测的孤立对流有重叠时，候选卫星信号被归类为“CI 卫星信号”；否则，被作为

“虚假卫星信号（false signals）”丢弃。只有 CI 卫星信号会被用于进一步分析。图 2.3

举例说明了不同 T 时刻的一些 CI 卫星信号（图 2.3 中的白色多边形）及其对应的雷达

上的孤立对流（图 2.3 中的黑色圆圈）。 

（4） 收集 CI 卫星信号特征（Collecting traits of satellite-derived CI signals） 

基于 FY-2E 的 IR 数据和雷达拼图，此步骤对 CI 卫星信号的相关特征进行收集。

这些特征包括：1）信号位置（signal location）；2）信号形成时刻（signal formation time；

即上述的当前时刻 T）；3）CI 时刻（CI time；雷达拼图中对应于 CI 卫星信号的孤立对

流的 CI 时刻）；和 4）多光谱信息（multispectral information）。 

为了获得每个 CI 卫星信号的多光谱信息，除了 BTIR1 之外，S-VISSR 上的其他 IR
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通道测量值也被使用。前人研究中将 IR 关注场（一系列光谱和时间差分通道场）与将

发生 CI 的积云发展的物理属性进行了关联（例如，Mecikalski and Bedka, 2006；

Mecikalski et al., 2010a, 2013, 2015；Siewert et al., 2010；Senf and Deneke, 2017）。由于

S-VISSR 有四个 IR 通道（表 2.1），FY-2E 上可用的关注场包括 BTIR1，BTDIR2−IR1，

BTDIR3−IR1，BTDIR3−IR2，BTDIR4−IR1 和它们各自的时间趋势。每一个关注场可以用来描

述至少一种 CI 相关积云云顶属性，如表 2.3 所示。一旦 CI 卫星信号被确定，这个信号

的所有关注场都会被收集用于统计分析。 

此外，所有信号位置的地形海拔高度信息也通过 ETOPO1 数据加以获取。FY-2E

提供的高分辨率 VIS 图像则被用于观察白天 CI 卫星信号对应的积云形态。 

 

表 2.3 FY-2E 上提供的 CI 关注场及其对应的 GOES/MSG 关注场、所描述的 CI 相关积云物理特

征、前人研究中使用的典型阈值和本研究中的平均值和标准差。表中上标“a”表示该数值为

对应的前人研究中 15-min trend 的双倍。 

FY-2E 

关注场 

GOES/MSG 

关注场 
物理描述 

前人研究中的典型阈

值 

本研究中的平

均值(标准差)

BTIR1 10.8-μm BT 
云顶高度、 

云顶冻结效应 

< 0°C (Mecikalski and 

Bedka, 2006) 

−5.0°C 

(3.67°C) 

BTIR1 

30-min trend 

10.8-μm BT 

30-min trend 
垂直发展强度 

< 15-min trend < −4°C 

(15 min)−1 (Mecikalski 

and Bedka, 2006) 

−17.3°C 

(6.11°C) 

BTDIR2−IR1 
12.0−10.8-μm 

BTD 
云顶高度 

−3 to 0°C (Mecikalski 

and Bedka, 2006) 

0.35°C 

(1.19°C) 

BTDIR2−IR1 

30-min trend 

12.0−10.8-μm 

BTD 30-min trend 
垂直发展强度 

> 0°C (Siewert et al., 

2010) 

1.53°C 

(0.98°C) 

BTDIR3−IR1 
6.5 (6.7)−10.8-μm 

BTD 

相对于对流层中

上层的云顶高度 

−35 to −10°C 

(Mecikalski and 

Bedka, 2006) 

−24.8°C 

(3.08°C) 

BTDIR3−IR1 

30-min trend 

6.5 (6.7)−10.8-μm 

BTD 30-min trend 

相对于对流层中

上层的垂直发展 

> 6°C (Mecikalski and 

Bedka, 2006)a 

12.0°C 

(4.01°C) 

BTDIR3−IR2 
6.5 (6.7)−12.0-μm 

BTD 

相对于对流层中

上层的云顶高度 
无参考值 

−25.2°C 

(2.68°C) 

BTDIR3−IR2 

30-min trend 

6.5 (6.7)−12.0-μm 

BTD 30-min trend 

相对于对流层中

上层的垂直发展 
无参考值 

10.5°C 

(3.56°C) 

BTDIR4−IR1 3.9−10.8-μm BTD 云顶冻结效应 
> 17°C (Harris et al., 

2010) 

23.9°C 

(8.12°C) 

BTDIR4−IR1 

30-min trend 

3.9−10.8-μm BTD 

30-min trend 
云顶冻结效应 

> 3°C (Harris et al., 

2010)a 

9.0°C 

(5.80°C) 
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2.2.3  对流触发卫星信号的统计代表性分析 

由于雷达上的 CI 事件不可能和卫星上的 CI 信号一一对应上，因此很关键的一个

问题就是识别到的 CI 卫星信号是否具有统计代表性。此部分通过计算探测率（POD，

probability of detection）来检验识别到的 CI 卫星信号的代表性。同一类别下，POD 计

算为 CI 卫星信号的数量与雷达上孤立对流 CI 事件的数量之比。在研究时段内，雷达

拼图上共识别出 3239 个孤立对流 CI 事件，而识别到 CI 卫星信号总数为 1630 个，因

此整个中国中东部地区的 POD 为 50.3％。此 POD 值与 Sieglaff et al.（2011）得到的结

果相当。Sieglaff et al.（2011）基于 15 min 分辨率 GOES 数据和单一 IR 方法，在美国

强风暴风险区和美国中部分别得到了 56.3％和 47.0％的 CI 事件 POD 值。 

一些主要的误差来源会对卫星探测 CI 事件造成负面影响。首先，低层 CI 相关的

积云在 IR 图像中有时会被高层卷云或云砧所遮挡，这样积云云顶亮温就不能被卫星精

确测量到（Mecikalski et al., 2010；Sieglaff et al., 2011）。其次，FY-2E 数据 30 min 的时

间分辨率可能不足以监测部分 CI 过程。第三个主要的误差来源是由于卫星有限的空间

分辨率，导致一些次网格积云发展过程可能无法很好地被卫星捕捉（Walker et al., 

2012）。事实上，这些误差来源在基于卫星的 CI 研究中十分常见且难以避免。 

2.3  边界层辐合线研究中使用的数据 

边界研究中主要使用了 2012–2016 年 6–8 月共 15 个月的临河雷达资料，用于识别

和提取中国西北河套地区的边界及其引发对流。多种 MODIS 产品被用于说明河套地区

下垫面的复杂性及其与边界、对流等特征的关系。另有其他资料用于辅助分析研究。 

2.3.1  雷达基数据 

临河雷达位于 40.73°N、107.36°E（参考图 5.1），是我国新一代天气雷达网

（CINRAD）CD 型号的多普勒雷达。CINRAD/CD 型雷达的探测波段为 5 厘米（即 C

波段）， 大可测距离超过 150 km，发出的波束宽度约为 1°。雷达产生的基数据（Level 

2 数据）包括反射率因子（reflectivity）、平均径向速度（radial velocity）和速度谱宽

（spectrum width）。本研究中主要使用基数据中的反射率因子数据。该数据是雷达工作

在 VCP21（volume coverage pattern 21）模式下获取的。VCP21 模式规定在 6 min 内完

成 0.5°到 19.5°之间 9 个不同仰角上的扫描（图 2.4）。反射率因子数据的径向分辨率为

250 m，连续两个数据时刻的间隔为 5–6 min。在研究时段共 460 天中约有 23.5 天的数

据缺失，数据完整度达 95%。 
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图 2.4 CINRAD/CD 型雷达在 VCP21 模式下使用的仰角 

2.3.2  MODIS 产品 

本研究使用了多种 MODIS 产品，包括 Terra 的 MODIS 陆地表面温度产品、陆地

覆盖类型（land cover type）产品和增强植被指数（enhanced vegetation index）产品。

有关 MODIS 及其产品的介绍已在 2.1.3 节中给出。所使用 MODIS 产品的区域均为

38°–43°N，105°–111°E。不同产品的使用时间和分辨率具体如下： 

（1） 陆地表面温度：2013 年 6 月 1 日到 6 月 30 日 1 km 水平分辨率的逐日产品； 

（2） 陆地覆盖类型：2012 年 1 km 水平分辨率的年产品； 

（3） 增强植被指数：2012–2016 年 6–8 月 1 km 水平分辨率的月产品。 

2.3.3  辅助数据 

（1） 地形数据 

本研究中使用与 CI 卫星信号研究中一样的地形数据，即 ETOPO1。有关 ETOPO1

的介绍参考 2.1.3 节。 

（2） 探空数据 

临河探空站（40.76°N、107.40°E）2012–2016 年 6–8 月每日 00 UTC 和 12 UTC 的

探空数据，在本研究中被用于评估河套地区的大气环境条件。2.1.3 节已给出了探空数

据的来源和介绍，在此不再赘述。所使用的探空数据包括探空导出的各种对流参数如

抬升指数（lifted index）、K 指数（K index）、CAPE 等等。 
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2.4  边界层辐合线及其引发对流的雷达识别方法 

2.4.1  边界层辐合线的定义 

在对边界进行识别之前需要对其进行定义。在前人关于边界的研究中，大部分给

出的边界定义为“雷达上的窄带回波（fine line）”（American Meteorological Society, 

2018），较少给出更为定量化的定义。Wilson and Schreiber（1986）在对边界进行统计

研究时，对其进行了较为定量的定义：雷达上增强的窄带反射率回波和/或多普勒径向

风的显著线状辐合，其宽度约为 1–3 km，长度大于 10 km， 小持续时间为 15 min。

Koch and Ray (1997)则在他们的研究中将边界定义为：相对高反射率回波的线状区域，

其宽度小于 10 km。本研究整合了以上两个研究的边界定义，但调整持续时间的标准为

至少 6 min（即至少出现在连续的两张反射率图中），并进一步给出“增强的窄带反射

率回波”的量化标准。具体地，本研究中的边界定义为：雷达上增强的窄带反射率回

波，一般情况下，回波值为−5 到 10 dBZ，在出现大范围晴空回波的情况下，回波值为

0 到 10 dBZ，其宽度小于 10 km，长度大于 10 km，持续时间至少为 6 min。需要指出

的是，本研究所讨论的是晴空环境下出现的边界，不考虑对流系统产生的出流边界或

阵风锋。因此，雷达反射率图上，在对流系统（≥ 30 dBZ）附近 50 km 范围内出现的

窄带回波被判定为阵风锋，不列入本边界研究。 

2.4.2  边界层辐合线引发对流的定义 

对于某一边界，若在其 50 km 范围出现了≥ 30 dBZ 的新生对流，则认为该边界为

一引发对流的边界。这里采用 30 dBZ 作为对流阈值，而非更为常用的 35 dBZ，是鉴于

研究的河套地区地处我国西北半干旱到干旱地区，对流降水达到 30 dBZ 已相对较强，

对该地区已有一定影响。对于引发对流的边界，其 CI 时刻被定义为新生对流首个≥ 10 

dBZ 雷达回波的时刻。使用 10 dBZ 作为边界 CI 时刻的阈值，而非 30 dBZ，是为了避

免边界所引发显著对流系统反过来对边界产生影响。对引发对流的边界的追踪到 CI 时

刻即停止。 

考虑到边界能在不同地点、不同时间引发对流，将边界引发对流定义为从 CI 时刻

开始两小时内，CI 时刻边界位置附近 50 km 范围内≥ 10 dBZ 的对流回波。 

2.4.3  边界层辐合线及其引发对流的识别 

边界及其引发对流的识别主要基于雷达反射率数据。为了更有效地对两者进行识

别，需要对反射率因子数据进行质量控制（quality control）以尽可能去除非边界、非

降水杂波的影响。对于河套地区，这类杂波主要是集中在底层两个仰角（0.5°和 1.5°）

的地形回波和无组织的晴空回波。对极坐标下的不同仰角的雷达反射率因子数据进行
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以下三个步骤的质量控制： 

（1） 孤立零散回波的过滤 

以某一像素为中心的 5×5 像素范围内，若不存在与该像素回波值差别小于 10 dBZ

的回波像素，则认定该回波像素为孤立零散回波并予以剔除。此质量控制对全部仰角

的所有回波像素进行操作。孤立零散回波的过滤能够有效去除噪声信号和零散无组织

的地物和晴空回波。 

（2） 回波水平纹理的过滤 

有组织的边界和大部分降水都具有较为平整的水平纹理，而许多地物回波则常表

现出较不均匀的水平纹理。基于此，通过计算以某一像素为中心的 5×5 像素范围内的

反射率标准差来评估该范围的水平纹理，当标准差高于某一阈值（在本研究中选定 4 

dBZ）时，剔除该像素点。需要注意的是，对流降水回波也常常具有不均匀的水平纹理，

但在本研究中是需要保留的回波。因此回波水平纹理的过滤只对≤ 10 dBZ 的像素进行

操作。 

（3） 回波垂直连续性的过滤 

在垂直方向上，边界和降水回波通常具有较好的连续性，而地物和晴空杂波则常

常会发生较大的突变。此步骤通过计算某一像素及其上方像素（即上方仰角中距离

近的像素）的回波梯度来衡量该回波的垂直连续性。具体地，回波梯度 =（某一像素

回波 − 上方像素回波）/（某一像素高度 − 上方像素高度）。回波梯度大于某一阈值

（在本研究中选定 40 dBZ/km）时，该像素点被剔除。当某一像素或其上方像素没有

回波时，不进行回波梯度的计算，该像素点保留。 

经过以上三个步骤的质量控制后，极坐标下 1°×250 m 的雷达反射率因子数据被插

值成笛卡尔坐标下 500 m×500 m 的格点数据，以便于边界及其引发对流的识别。 

边界的识别主要基于底层两个仰角（0.5°和 1.5°）的组合反射率图（垂直方向上

大反射率的水平投影产品）。只使用 低两个仰角数据的原因在于：1）边界一般出现

在低层；和 2）除去高仰角的组合反射率图更有利于突出边界。尽管通过上述质量控制

步骤对非边界杂波进行了一定程度的去除，但是杂波和边界并存于雷达图中的问题仍

常常存在，导致边界的客观自动化识别很难实现。通过观察连续的组合反射率动画是

目前确定边界位置较为有效的方法。本研究基于组合反射率动画对边界进行人工识别，

然后将组合反射率图叠加在 Google Earth 上，使用 Google Earth 的路径工具描绘出边界

以获取其定量的地理位置信息。 

边界引发对流的收集则基于全部九个仰角的组合反射率图。对流的定量收集根据

2.4.2 节中边界引发对流的定义。 
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2.5  本章小结 

本章介绍了本文基于卫星和雷达观测的CI前兆信号统计研究中使用的各类数据和

方法。 

在 CI 卫星信号研究中，介绍了用于产生 CI 卫星信号的 FY-2C/E 卫星数据、用于

验证 CI 卫星信号的雷达拼图数据和其他用于统计结果分析的辅助数据。同时，还重点

介绍了用于识别 CI 卫星信号的半自动方法。 

在边界研究中，介绍了用于识别和提取边界及其引发对流的雷达基数据、用于说

明河套地区下垫面复杂性和统计结果的多种 MODIS 产品和用于辅助分析的其他数据。

如何识别边界及其引发对流也在本章给出了具体说明。 

本章所介绍的数据和方法是获得第三章到第五章中所展示研究结果的重要基础。 
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第三章  对流触发卫星信号的分布和变率特征 

本章展示中国中东部地区暖季 CI 卫星信号的分布和变率统计特征。主要的统计样

本是基于 2.2 节中半自动方法识别出来的 2010 年暖季的 1630 个 CI 卫星信号。中国中

东部下垫面复杂，同时受季风气候和其他大尺度天气过程的影响不一。不同时期、不

同地区水汽、不稳定能量和下垫面等环境条件的复杂配置，使得中国中东部地区形成

了各式各样的对流环境，十分有利于获取不同对流环境下的 CI 卫星信号统计特征。此

外，作为世界上人口密度 大的地区之一，中国中东部深受强对流天气灾害的影响（如，

Meng et al., 2013; Zheng et al., 2013）。获取中国中东部地区的 CI 卫星信号统计特征有利

于加深对该地区 CI 过程的理解，改善基于卫星观测的 CI 临近预报技术。 

本章组织如下：3.1 节展示 CI 卫星信号的分布特征，包括地理分布（3.1.1）、日部

分（3.1.2）和月分布/季内分布（3.1.3），并对分布统计结果进行年际检验（3.1.4）；3.2

节对不同对流环境下 CI 卫星信号相对于雷达 CI 回波所能提供提前量的变率特征进行

讨论，涵盖提前量的日变化（3.2.1）、月变化/季内变化（3.2.2）和地形变化（3.2.3）特

征；3.3 节对本章进行小结。 

3.1  对流触发卫星信号的分布特征 

3.1.1  地理分布 

在 2010 年暖季（4 月 23 日至 8 月 19 日），中国中东部地区共识别出 1630 个在雷

达拼图上有对应的孤立对流 CI 事件的卫星信号（即 CI 卫星信号）。根据海拔高度，将

中国中东部的地形划分为五种类型：近海（coastal sea；< 0 m）、平原（plain；0–200 m）、

丘陵（hill；200–500 m）、山地（mountain；500–1000 m）和高原（plateau；> 1000 m）。

不同地形下，CI 卫星信号的 POD 差异不大（4%以内），表明 CI 卫星信号统计结果在

地理分布上具有代表性。总体而言，CI 卫星信号在中国中东部分布广泛（图 3.1a）。然

而，当关注 CI 卫星信号反复出现的高发区时，它们的分布呈现出与不均一地形显著的

对应关系（图 3.1b），印证了前人研究中指出的局部地形在 CI 过程发生中的重要作用

（如，Houze et al., 2007；Medina et al., 2010；Rasmussen and Houze, 2011, 2016）。 图

3.1c–3.1k 给出了 VIS 图像中地理特征（如山脉走向、水域分布等）与 CI 相关积云发展

形态相关联的一些示例。CI 卫星信号高发区（图 3.1b）可以从地理特征上分为四类，

以下结合 VIS 图像中的示例进行说明。 
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图 3.1 中国中东部 2010 年 4 月 23 日至 8 月 19 日（a）全部 CI 卫星信号和（b）信号高发区的

地理分布；（c）–（k）VIS 图像上信号高发区 CI 过程中的积云发展形态。信号高发区定义为

信号反复出现（频率大于 1）的区域。（b）中信号高发区地形分为四类：山区（红圈），水域

（蓝圈），山水交界区（绿圈）和其他。（a）中标签“c–k”给出了（c）–（k）对应的地形位

置。 

（1） 山区（Mountain areas） 

此类中的 CI 卫星信号高发区主要为研究区域西北部，西南部和东南部的高原，山

地和丘陵（如图 3.1b 中红圈所示）。在这些区域，由于陡峭山坡尤其是孤立山脊的存在

（如图 3.1c，3.1d，3.1g 和 3.1h），会出现明显的海拔梯度。该类 CI 卫星信号高发区类

似于美国西部科罗拉多州洛基山脉的山地雷暴“起源地带（genesis zones）”（Banta and 

Barker Schaaf, 1987；Barker Schaaf et al., 1988）。前人许多研究已经证明，山地地形提

供的机械抬升和热力加热作用在对流的触发和加强中发挥着重要的影响（如，

Wulfmeyer et al., 2008；Houze, 2012；Soderholm et al., 2014）。 

（2） 水域（Water areas） 

此类中的 CI 卫星信号高发区主要覆盖中国中东部的长江、淮河和黄河（位置见图

2.1）流域、沿海和大型湖泊沿岸地区（如图 3.1b 中蓝圈所示）。水体（包括海洋，河

流和湖泊）与其邻近陆地之间的热力性质差异（表现为显著的表面温度差异）常常会

形成向内陆移动的海风锋、河风锋和湖风锋等中小尺度锋面。在天气尺度强迫较弱的
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条件下，这些中小尺度锋面可以通过加强陆地地面辐合促进对流的发生和发展（如，

Purdom, 1976；Laird et al., 2001；Fovell, 2005）。中国中东部一个具有代表性的水域是

长江三角洲地区。它位于长江入海口，毗邻太湖和东海（位置见图 2.1），陆地有密集

的城市群。由于水陆热力性质差异，加之陆地城市群的热岛效应，长江三角洲地区的

陆地和水体表面温度差异能达到 10℃以上（图 3.2）。巨大的水陆温度差很容易产生热

力环流，在长江三角洲陆地地区形成辐合区，促进积云和对流的形成和发展（如图 3.1i）。 

 

 

图 3.2 基于 MODIS 陆地表面温度（LST，land surface temperature）产品得到的长江三角洲地

区 2010 年夏季平均表面温度（单位：K）。图中深蓝色部分表示无数据值的海洋地区。 

（3） 山水交界区（Mountain-water areas） 

山水交界区指的是被广阔水体包围着的山区（如图 3.1b 中绿圈所示）。山地地形（提

供抬升和加热）和周围水体（水汽来源）的综合作用有利于增强对流和降水的发生发

展，这在前人的研究中也有提及（如，Qian et al., 2012；Umek and Gohm, 2016）。此类

中大部分 CI 卫星信号高发区位于长江和黄河沿江的山区、沿海山区以及与大型湖泊毗

邻的山区（如图 3.1e，3.1f，3.1j 和 3.1k）。 

（4） 其他区域（Other areas） 

不属于以上三类中任何一类的 CI 卫星高发区被归入此类。此类区域可能具有不同

地表覆盖类型，如城区与郊区、森林与农田、湿地与旱地等。这种不均匀的地表特征

有利于产生环流和地面辐合，从而导致对流的发生（Weaver and Avissar, 2001；Gambill 

and Mecikalski, 2011）。 
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图 3.3 基于信号形成时间的 CI 卫星信号频率日分布。图中横坐标的时间单位为当地标准时间

（LST；LST = UTC + 8 h）。 

3.1.2  日分布 

从日分布上看，约有一半的 CI 卫星信号形成时间出现在午后 1200–1500 LST6时段

内 （图 3.3）。这种分布反映了太阳辐射对孤立对流 CI 过程发生的重要影响（Markowski 

and Richardson, 2010）。CI 卫星信号的 POD 也呈现类似的日分布，在 1200–1500 LST

时段达到 大值 58.4%，在 2100–0300 LST 时段达到 小值 39.8%。一天之中不同时段

POD 的 大差异在 19%以内，大于不同地形的 4%。然而，POD 的日分布差异幅度远

小于 CI 卫星信号频率的日分布差异幅度，因此不会改变 CI 卫星信号频率日分布结果

的可靠性。 

总体上看，相比于一天之中的其他时段，在 0300–0900 LST 时段形成的 CI 卫星信

号更倾向于出现在低海拔地区（图 3.4a），包括山谷、水体和平地等。热力环流方向的

昼夜逆转可能在一定程度上能够解释这种信号位置海拔的日变化特征。以山谷风环流

为例，0300–0900 LST通常是一天中温度 低的时段（参见图 3.10中T−1时刻的BTIR1），

在此时段盛行吹向山谷的山风（Yang and Slingo，2001），有助于低海拔地区出现更多

孤立对流的发生发展。而在其他时段内，特别是在太阳辐射 强的 1200–1800 LST 时

段，信号更倾向于出现在高海拔地区（图 3.4a），这有可能是由于盛吹向山顶的谷风造

成的。 

                                                        
6 Local Standard Time，当地标准时间，LST = UTC + 8 h。 
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图 3.4 用盒须图（box-and-whiskers plots）表示的 CI 卫星信号位置海拔的（a）日分布、（b）

月分布和（c）地形分布。（c）中给出了本研究中所用盒须图的样式说明。（a）中全天被分为

六个 3 h 或 6 h 的时段，以保证每个时段内的样本个数及样本代表性。（c）中根据海拔高度将

中国中东部地形划分为五种类型：近海（coastal sea；<0 m）、平原（plain；0–200 m）、丘陵（hill；

200–500 m）、山地（mountain；500–1000 m）和高原（plateau；>1000 m）。 

3.1.3  月分布/季内分布 

从初夏（五月和六月）到盛夏（七月和八月），CI 卫星信号频率显著增加。月平均

频率从五月（以下分析中将四月的 CI 卫星信号并入五月）的 2 个/天增加到八月的 39

个/天（图 3.5）。五月，整个中国中东部的 CI 卫星信号比较稀疏，倾向于在高原山区发

生（图 3.5a）。这种倾向性在六月愈加明显，表现为高原山脊附近出现了更多 CI 卫星
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信号（图 3.5b）。到了七月和八月，CI 卫星信号在整个中国中东部广泛爆发，且在东南

部出现了很高的频率（图 3.5c 和 3.5d）。五月到八月，CI 卫星信号的 POD 月差异很小

（4.5%以内），表明 CI 卫星信号月/季内分布结果的可靠性。 

 

 

图 3.5 2010 年中国中东部 CI 卫星信号的月分布。右下角给出了每个月对应的 CI 卫星信号月平

均频率（单位：个/天）。 

CI 卫星信号的月/季内分布与东亚夏季风系统的季节推进有关。在初夏，东亚季风

系统主要活跃于华南地区（Luo et al., 2013），整个中国中东部的水汽（图 3.6）和不稳

定能量（图 3.7）都较小。触发孤立对流的抬升机制通常是局地较强的抬升，而不是大

尺度的抬升。初夏期间 CI 卫星信号高发区出现在西北地区（图 3.5a 和 3.5b）主要是由

于陡峭的高原山地地形所提供的较强局地动力和热力强迫对孤立CI过程发生的促进作

用。初夏到盛夏，随着东亚季风系统的北进，中国中东部地区水汽（图 3.6）和不稳定

能量（图 3.7）增加，降低了 CI 发生所需要的地形抬升要求（图 3.4b），导致 CI 卫星

信号在中国中东部大规模爆发，尤其是在东南地区（图 3.5c 和 3.5d）。同时，北进的东

亚季风系统增加了大尺度抬升，使得有组织对流系统（organized convective systems；

如 MCSs）的高发区也向北部偏移（如，Luo et al., 2013；Meng et al., 2013；Yang et al., 

2015）。北部有组织对流系统的频繁出现剥夺了北部孤立对流 CI 发生所需要的水汽和

不稳定能量，使得西北部 CI 卫星信号频率在盛夏减少。整体上，从初夏到盛夏，CI

卫星信号高发区出现了从西北地区转移到东南地区的分布特征。 
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图 3.6 中国中东部 2010 年（a）五月、（b）六月、（c）七月和（d）八月的月平均可降水量（PW，

precipitable water）。可降水量数据来自 NCEP 的 FNL 分析数据。图中红色、绿色和蓝色等值线

分别为 500 m，1000 m 和 1500 m 等高线。（a）中黑线框为用于图 3.7 中分析的两个等面积区

域：西北（35°–39°N，107°–114°E）和东南（28°–35°N，118°–122°E）地区。黑色三角形表示

西北和东南地区的六个探空站。 

 

图 3.7 2010 年 4 月 23 日至 8 月 19 日中国中东部（a）东南和（b）西北地区 CI 卫星信号频率

（蓝线）和 MUCAPE（橙线）的逐日变化。两个地区的具体位置在图 3.6 中给出。每个地区每

日的 MUCAPE 计算为 0000 UTC 时该地区所有探空站（它们的位置在图 3.6 中给出）得到的

MUCAPE 的平均值。浅青色和深青色阴影分别表示初夏和盛夏时期。图中蓝线中 7 月 24 日至

26 日和 8 月 5 日至 8 日出现的两段断裂是由于用于验证卫星信号的雷达拼图的缺失。 
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3.1.4  分布统计结果的年际检验 

上述的 CI 卫星信号分布结果是基于 2010 年一年的卫星数据获得的。这些结果在

其他年份是否同样具有代表性需要进一步检验。候选卫星信号的产生本身是一个自动

化的过程，而验证候选卫星信号则首先需要对雷达拼图上的孤立对流 CI 事件进行人工

识别。通过人工识别 CI 事件对多年的候选卫星信号进行验证是一个十分耗时的过程，

因此直接获取多年的 CI 卫星信号进行统计分析较为困难。 

 

 

图 3.8 2008–2012 年初夏（五月六月）和（b）盛夏（七月八月）期间中国中东部孤立对流 CI

事件候选卫星信号高发区的地理分布。候选卫星信号基于 FY2C/E 卫星数据通过 2.2.2 节中所

描述的方法生成的。信号出现频率小于 2 的格点、面积小于四个格点的连续区域和边缘格点被

去除以减少背景虚假信号。 
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然而，本研究在比较 2010 年候选卫星信号和 CI 卫星信号的时空分布时注意到两

个现象：（1）候选卫星信号的高发区与 CI 卫星信号的高发区分布十分相似；（2）候选

卫星信号和 CI 卫星信号呈现出相似的逐日变化、日变化和月变化趋势，两者在这些变

化方面具有显著的相关性（r> 0.8）。这两个现象表明，未经雷达 CI 事件验证的候选卫

星信号可以作为 CI 卫星信号的代理资料进行 CI 卫星信号分布的年际检验。经进一步

验证，在候选卫星信号高发区出现的候选卫星信号几乎都是 CI 卫星信号。换言之，当

候选卫星信号在某个区域反复形成时，该地区发生真实 CI 卫星信号的可能性很高。 

基于以上讨论，本研究使用 FY-2C/E 卫星数据产生了 2008–2012 年共五年暖季中

国中东部地区的候选卫星信号，用于检验 2010 年的 CI 卫星信号分布结果。检验结果

显示，无论从单独一年或全部五年的角度来看，候选卫星信号高发区确实与图 3.1b 中

2010 年 CI 卫星信号高发区的地理分布相似。2010 年 CI 卫星信号形成频率和位置的月

分布结果也在多年的统计结果中得以验证。中国中东部卫星信号高发区从西北到东南

地区的季内转移现象，在五年的统计中更加的显著（图 3.8）。2010 年 CI 卫星信号的日

分布特征与午后高峰特征在其他年份也得到了确认。这些检验结果表明，基于 2010 年

CI 卫星信号得到的分布结果对中国中东部地区而言具有年际代表性。 

3.2  对流触发卫星信号提前量的变率特征 

对于 CI 临近预报而言，CI 卫星信号相对于雷达上 CI 回波的出现能提供多少提前

量（lead time）是非常重要的问题。本节将探讨不同对流环境下 CI 卫星信号提前量的

变率特征。对于每个 CI 卫星信号，其提前量被定义为 CI 时刻与信号形成时刻之差。

在 30 min 间隔的研究框架内，所有 CI 卫星信号的提前量都是 30 min 的整数倍，范围

从−30 min 到 120 min。负提前量意味着 CI 卫星信号形成于雷达观测到 CI 发生之后。

积云发展早期阶段出现的暖雨过程（warm-rain process）是造成负提前量的重要原因。

暖雨的定义是“由各层温度都高于 0℃的云形成的雨，其形成过程是通过云滴的碰并过

程导致的”（American Meteorological Society, 2017）。由于信号形成时刻为信号对应积

云的云顶亮温开始低于冰点（即图 2.2 中 BTFIR1(T) ≤ 0°C）的时刻，因此对于在信号形

成时刻前发生暖雨过程的 CI 事件，CI 卫星信号只能提供负提前量或零提前量。图

2.3c1–c4 给出了一些发生暖雨过程的 CI 卫星信号示例。 

以下分析中将运用 IR1 关注场来解释提前量的变率特征。这些 IR1 关注场反映了

卫星探测到的 CI 相关对流环境和积云云顶特征。关注场在卫星不同扫描时刻，即前一

时刻 T−1、当前时刻 T 和后一时刻 T+1，或 T−1 和 T+1 之间的不同扫描时段的变率统

计特征会基于盒须图加以呈现。 
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3.2.1  日变化 

从日变化的角度上看，在中午前到下午的白天时段内，CI 卫星信号能提供的提前

量总体上比其他时段要长（图 3.9a）。具体来说，CI 卫星信号在 0900–1800 LST 时段的

平均提前量为 9 min。在日落之后，提前量整体开始下降，甚至在 0300–900 LST 时段

转变成了平均值为−2 min 的负提前量，即滞后量（lag time）。 

 

 

图 3.9 中国中东部 CI 卫星信号所提供提前量（LT，lead time，即 CI 时刻与信号形成时刻之差）

的（a）日变化、（b）月变化和（c）地形变化。在 30 min 间隔的研究框架内，提前量是 30 min

的整数倍，范围从−30 min 到 120 min。所有的提前量在图中被分为四类：−30 min、0、30 min

和≥ 60 min（它们各自所占的比例分别用从深到浅的阴影面积表示）。紫线给出了平均提前量的

变化趋势。 



北京大学博士学位论文 

38 
 

提前量的日变化很可能是由于 BTIR1 在 T−1 和 T 时刻具有不同的日变化特征导致

的。如第 2.2.2 节所述，CI 卫星信号的识别要求 T−1 到 T 时段内云顶亮温 BTIR1 的降温

率达到≥ 8°C (30 min)−1 的标准（图 2.2）。在 T−1 时刻，积云只出现在低层或尚未出现，

BTIR1 的大小很大程度上取决于主要受太阳辐射作用调制的地表辐射。因此，从中午前

到下午的白天时段里（0900–1800 LST），较强的太阳加热会产生较强的地表辐射，从

而使得此时段的 BTIR1 相比于一天之中的其他时段更高些（图 3.10）。在深夜和清晨

（2100–0900 LST），由于缺乏太阳辐射加热作用，地表辐射减弱，导致 BTIR1 随之减小

（图 3.10）。就平均值而言，T−1 时刻 BTIR1 的值在 9°C（0300–0900 LST）到 13°C

（1200–1500 LST）的范围内变动，呈现出明显的日变化特征。然而，在 T 时刻当积云

发展到一定高度，BTIR1 的大小主要取决于云顶辐射而非地表辐射，因此没有明显的日

变化特征（图 3.10；BTIR1 平均值的日较差仅约为 1°C）。综上所述，在深夜和清晨，

T−1 时刻的较低的 BTIR1 值使得 T−1 到 T 时段内云顶亮温 BTIR1 的降温不够显著，难以

满足在识别CI卫星信号时需要达到的降温率标准，从而导致了此时段内信号识别延迟，

提前量变短甚至出现了负值（图 3.9a）。 

 

 

图 3.10 用盒须图表示的全部 1630 个 CI 卫星信号的 BTIR1在不同扫描时刻（scan time）的日变

化。盒须图的样式说明已在图 3.4c 中给出。 

3.2.2  月变化/季内变化 

从五月到八月，提前量呈现了逐月下降的趋势（图 3.9b）。平均提前量从五月的 35 

min 下降到八月的 1 min。就整个中国中东部地区而言，在五月没有负提前量出现（图

3.11a），在六月负提前量也为数不多（图 3.11b）。然而，到了盛夏的七月和八月，中国

中东部负的和小的提前量变多（图 3.11c 和 3.11d）。从五月到八月，伴随着东亚季风的

北进，更多来自热带和亚热带海洋的暖湿空气被带入中国中东部，为该地区提供了愈

加充沛的可降水量（图 3.6），包括液态水含量。这对于中国中东部地区 CI 相关积云早
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期发展出现暖雨过程提供了有利的条件（Jewett and Mecikalski, 2013）。从五月到八月，

越来越多的暖雨过程部分解释了图 3.9b 中负提前量和零提前量所占比例逐月增长，而

平均提前量逐月下降的统计结果。 

 

 

图 3.11 中国中东部 CI 卫星信号所提供提前量（LT，lead time，即 CI 时刻与信号形成时刻之

差）在（a）五月、（b）六月、（c）七月和（d）八月的网格（0.5° × 0.5°）分布。对于每个 0.5° 

× 0.5°网格，其提前量计算为该网格内或跨该网格的所有 CI 卫星信号提前量的平均值，以确保

样本数目和统计显著性。图中由浅到深的灰色等值线分别为 500 m，1000 m 和 1500 m 等高线。 

除了暖雨过程，入夏后 CI 卫星信号对应积云发展的加快也是影响提前量季内变化

的重要因素。BTIR1 可用于评估积云云顶高度，较低的 BTIR1 通常意味着较高的云顶。

在 T−1 时刻，CI 卫星信号的 BTIR1 平均值和中位数都高于 10°C（图 3.12a），表明在信

号形成前信号位置上空主要是暖云或无云状态。五月到八月，BTIR1 略有增加（平均值

和中位数都增加约 1°C），可能与季内入夏后的陆地增温有关。到了 T 时刻，当 CI 卫

星信号形成并且信号对应积云云顶达到零度层以上时，BTIR1 整体上呈现出了轻微的逐

月下降趋势（图 3.12a）。这种逐月下降趋势在 T + 1 时刻当积云发展到更高层时变得愈

加的显著（图 3.12a）。T 和 T+1 时刻 BTIR1 的月变化结果表明：入夏后从五月到八月，

CI 卫星信号对应的积云一般会发展到更高的高度。积云发展速度可以根据 BTIR1 时间

趋势进行推断。BTIR1 时间趋势值为负数，越小意味着积云发展越快。不同扫描时段的

BTIR1 时间趋势一致地呈现出逐月变小的趋势（图 3.12b），表明越进入盛夏，积云的发

展速度更快。这可能是由于入夏后中国中东部环境水汽（图 3.6）和不稳定能量（图 3.7）
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的增加导致的。较快的发展速度使得积云能够更快地到达能够产生显著降水（例如本

研究中的 35 dBZ 降水回波）的高度，从而导致 CI 卫星信号所能提供的平均提前量逐

月变短（图 3.9b）。 

 

 

图 3.12 用盒须图表示的全部 1630 个 CI 卫星信号的（a）BTIR1在不同扫描时刻（scan time）和

（b）BTIR1时间趋势在不同扫描时段（scan interval）的月变化。盒须图的样式说明已在图 3.4c

中给出。 

3.2.3  地形变化 

为研究 CI 卫星信号提供的提前量随不同地形的变化，本研究对中国中东部的五类

地形进行 CI 卫星信号的收集并进行进一步统计研究。五类地形为：近海（coastal sea；

<0 m）、平原（plain；0–200 m）、丘陵（hill；200–500 m）、山地（mountain；500–1000 

m）和高原（plateau；>1000 m）。结果表明，地形的海拔越高（图 3.4c），其上出现的

CI 卫星信号通常会有越长的提前量（图 3.9c）。从近海到高原，平均提前量从 1 min 增

加到了 19 min。作为一个典型的季风气候区，中国中东部地区在东亚季风期的环境与

热带环境相近。这有利于在新生积云的早期阶段出现更多的暖雨过程（Walker et al., 

2012）。因此，与其他中纬度地区相比，中国中东部环境下卫星对于≥ 35dBZ 的雷达 CI

回波所能提供的提前量整体偏短。例如，Walker et al.（2012）发现，在美国大陆的不

同地区，平均提前量为 24 到 33 min 之间；而本研究发现，在中国中东部的不同地区，

平均提前量则在 1 到 19 min 之间（图 3.9c）。 

在中国中东部的五类地形之中，近海和平原的平均提前量 短（图 3.9c）。这是由

于东亚季风系统输送的暖湿水汽更集中于中国中东部的这两类地形中（图 3.6），所以

近海和平原上更容易发生暖雨过程，导致在这两类地形的 CI 卫星信号比在其他地形有

更多的负提前量和零提前量（图 3.9c）。 

而平均提前量从丘陵、山地到高原的持续增加，与这些地形上不同的积云发展情



第三章  对流触发卫星信号的分布和变率特征 

41 
 

况有关。在 T−1 时刻，不同地形的 BTIR1 平均值在 11 到 12°C 之间浮动（图 3.13a）。

较高的 BTIR1 意味着 CI 相关积云此时较低或者尚未出现在信号位置上。随着积云持续

增长，直到 T 时刻信号形成，丘陵上的积云云顶相对于其他两种地形发展到更高的高

度，在图 3.13a 中体现为 T 时刻较低的 BTIR1。这三种地形之间的积云云顶高度差异在

T+1 时刻变得更加明显，对应的 BTIR1 平均值（中值）从丘陵的−24（−23）℃升至高原

的−20（−19）℃。不同扫描时段的 BTIR1 时间趋势（图 3.13b）表明，从丘陵、山地到

高原，积云的发展速度整体上变得缓慢，从而导致了 CI 卫星信号提前量的持续增加（图

3.9c）。 

综上所述，从丘陵、山地到高原积云发展速度的减慢，以及暖雨过程在近海和平

原的主导作用，共同导致了中国中东部地区 CI 卫星信号平均提前量随着地形海拔的增

加而增加（图 3.9c）。提前量的地形变化结果和提前量的月/季内变化结果是一致的。较

长的提前量通常出现在初夏时期的西北高海拔地区，而较短的提前量则一般出现在盛

夏时期的东南低海拔地区（图 3.11）。 

 

 

图 3.13 用盒须图表示的 CI 卫星信号的（a）BTIR1在不同扫描时刻（scan time）和（b）BTIR1

时间趋势在不同扫描时段（scan interval）的地形变化。图中地形包括：丘陵（hill）、山地（mountain）

和高原（plateau）。盒须图的样式说明已在图 3.4c 中给出。 

3.3  本章小结 

本章统计研究了 2010 年暖季中国中东部地区 1630 个 CI 卫星信号的时空分布和变

率特征。CI 卫星信号的获取基于 2.2 节中结合中国业务静止气象卫星 FY-2 和雷达拼图

设计的半自动识别方法。 

研究结果表明，大多数 CI 卫星信号出现在中国中东部具有显著不均一地形的地理

区如山区、水域和山水交界区等。日分布中，CI 卫星信号形成频率在太阳辐射 强的
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午后 1200–1500 LST 达到峰值。CI 卫星信号呈逐月增加的趋势，月平均频率从五月的

2 个/天持续增加到八月 39 个/天。从初夏（五月六月）到盛夏（七月八月），受到东亚

季风系统北进的影响，CI 卫星信号的高发区从干燥的西北高原山地地区转移到了湿润

的东南丘陵平原地区。这些基于 2010 年一年的 CI 卫星信号得到的分布结果，在基于

2008–2012 年多年的候选卫星信号统计分析中得到了验证。 

CI 卫星信号相对于雷达上 CI 回波所能提供的提前量呈现出显著的日变化、月/季

内变化和地形变化特征。一天之中，在太阳辐射较强的中午前到下午（0900–1800 LST），

CI 卫星信号能够提供较长的提前量。在夜间和清晨（1800–0900LST），由于积云云顶

信号与地表冷背景在 IR1 图像上变得较难区分，导致信号识别延迟，从而造成了 CI 卫

星信号的提前量缩短。提前量的月/季内变化和地形变化与不同环境下的暖雨过程和积

云发展有关。在东亚季风期间，中国中东部与热带类似的对流环境有助于更多的暖雨

过程在 CI 卫星信号形成之前出现于积云的早期阶段，从而导致更多负提前量的出现。

此外，积云发展越快，能够更快地到达产生显著降水（例如本研究中的 35 dBZ 降水回

波）的高度，从而导致 CI 卫星信号的提前量变短。从五月到八月，由于入夏后积云发

展越来越快以及暖雨过程增多，CI 卫星信号的平均提前量逐月下降。从近海、平原、

丘陵、山地到高原，随着地形海拔的增高，提前量整体上呈现变长的趋势。一方面是

因为暖雨过程更多地发生于近海和平原地区，另一方面是由于从丘陵、山地到高原积

云发展速度的减慢，共同导致了提前量的地形变化结果。 
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第四章  对流触发卫星信号的多光谱统计特征 

本章对 2.2 节中收集的 1630 个 CI 卫星信号的多光谱信息进行统计分析。卫星上可

获取多光谱信息的多少直接取决于卫星搭载设备的光谱通道数。基于 MSG 的八个 IR

通道，Mecikalski et al.（2010a）提出了 67 个 IR 关注场（interest fileds）用于描述 CI

相关积云的云顶高度（cloud depth）、云顶冻结效应（cloud-top glaciation）和垂直发展

强度（updraft strength）等三种物理属性。由于 FY-2E 上搭载的 S-VISSR 只有四个 IR

通道（表 2.1），因此 FY-2E 可提供的 IR 关注场主要有十个，具体包括 BTIR1，BTDIR2−IR1，

BTDIR3−IR1，BTDIR3−IR2，BTDIR4−IR1 等某一时刻的瞬时场和它们各自的时间趋势场

（time-trend fileds）。尽管 FY-2E 可提供的 IR 关注场相对于 MSG 较少，但经前人研究

证明这些关注场在表征积云属性上都有重要而独特的作用（Mecikalski et al., 2010a；

Harris et al., 2010；Siewert et al., 2010）。十个 FY-2E 关注场在连续三个扫描时刻或扫描

时段的数据是本章进行多光谱统计的样本。掌握不同关注场在不同阶段和不同对流环

境下的统计特征能够为精细化 CI 预报卫星算法的建立提供参考。 

本章组织如下：4.1 节对不同连续时刻或时段的多光谱关注场的数值分布（4.1.1

节）和相关性（4.1.2 节）进行统计分析；4.2 节讨论了不同情景下多光谱关注场的变化

特征，包括强度变化（4.2.1 节）、日变化（4.2.2 节）、月变化（4.2.3 节）和地形变化（4.2.4

节）；4.3 节为本章小结。 

4.1  多光谱的分布和相关性分析 

在 2.2 节中，每个 CI 卫星信号的产生都使用了连续三个卫星扫描时刻的 BTIR1，包

括前一时刻 T−1，当前时刻 T 和后一时刻 T+1（图 2.2）。CI 卫星信号确认后，FY-2E

上其他 IR 通道也被用于收集不同时刻和时段的多光谱关注场信息。多光谱关注场信息

具体包括 BTIR1，BTDIR2−IR1，BTDIR3−IR1，BTDIR3−IR2 和 BTDIR4−IR1 等五个瞬时场在 T−1、

T 和 T+1 三个时刻的值，及这五个瞬时场在 T−1 到 T（30 min 间隔）、T 到 T+1（30 min

间隔）和 T−1 到 T+1（60 min 间隔）三个时段的时间趋势值（图 4.1）。 

4.1.1  不同阶段关注场的数值分布 

不同时刻或时段的关注场反映了 CI 相关积云在早期不同阶段的发展，以下分别对

每一个瞬时场及其时间趋势的分布进行分析，并将所有 1630 个 CI 卫星信号在信号形

成时刻 T 的关注场统计值与前人研究（如，Mecikalski et al., 2006；Harris et al. 2010；

Siewert et al., 2010）中基于 GOES/MSG 得到的 CI 关注场典型阈值进行比较。 



北京大学博士学位论文 

44 
 

 

图 4.1 用盒须图（box-and-whiskers plots）表示的全部 1630 个 CI 卫星信号的 FY-2E 关注场

（interest fields）数值分布。这些 FY-2E 关注场包括：（a）BTIR1，(b) BTDIR2−IR1，(c) BTDIR3−IR1， 

(d) BTDIR4−IR1，(e) BTDIR3−IR2 和他们对应的时间趋势（f）–（j）。子图中分别给出了每个关注

场所描述的 CI 相关积云发展属性，包括云顶高度（cloud depth）、云顶冻结效应（cloud glaciation）

和垂直发展强度（updraft strength）。（a）–（e）给出了每个 BT/BTD 关注场在前一时刻 T−1（图

中简记为 TP）、当前时刻 T（图中简记为 TC）和后一时刻 T+1（图中简记为 TN）的数值分布。

（f）–（j）给出了每个时间趋势关注场在不同时段包括 TC–TP（30 min），TN–TC（30 min）和

TN–TP（60 min）的数值分布。图中虚线和箭头（表示单阈值的方向）为前人研究（Mecikalski 

and Bedka 2006；Harris et al. 2010；Siewert et al. 2010）中 GOES/MSG 关注场的典型阈值。盒

须图的样式说明在（e）中给出。 

（1） BTIR1 及其时间趋势 

IR1 通道的波段为 10.3–11.3μm，在此波段大气的吸收很小，地表和云发射的红外

辐射能直接通过大气被卫星接收，因此 IR1 通道又被称为“红外窗区通道”。在积云发

展过程中，卫星接收到辐射主要来自积云云顶。越高的积云云顶往往对应于越小的

BTIR1，当 BTIR1 小于冰点时，一定程度上说明了积云云顶发生了相态的转变，出现了

冻结。发展中的积云对应的 BTIR1 时间趋势值为负数，越小（绝对值越大）意味着积云

垂直发展越快。基于 IR1 通道的特性，本研究通过对不同时刻/时段的 BTIR1 及其时间

趋势进行较为宽松的阈值设定以产生 CI 卫星信号（图 2.2）。如图 4.1a 所示，CI 卫星

信号对应的积云经历了从晴空或暖云（T−1 时刻的 BTIR1 > 0°C）、到出现云顶冻结但尚

未成为深对流云（T 时刻的−20°C ≤ BTIR1 ≤ 0°C）、再到发展成深对流云（T+1 时刻的平

均 BTIR1 ≤ −20°C）等过程。从 30 min 间隔的 BTIR1 时间趋势来看，T−1 到 T 时段与 T
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到 T+1 时段的分布相似，两者平均值都为−17°C，且有超过 75%的数据值≤ −10°C，略

低于原始的设定阈值−8°C。 

前人基于 GOES/MSG 的研究使用−20°C < BT10.8μm < 0°C 和 BT10.8μm的 30 min 趋势 

< 15 min 趋势 < −4°C 的阈值设定来识别 CI 相关积云并用于 CI 预报卫星算法。本研究

得到的 T 时刻 BTIR1 数值分布（图 4.1a）和 T−1 到 T 时段的 BTIR1 时间趋势（图 4.1f）

与前人阈值吻合。 

（2） BTDIR2−IR1 及其时间趋势 

波段为 11.5–12.5μm 的 IR2 通道，和 IR1 通道相似，是一个红外窗区通道。不同的

是，IR2 通道（特别是> 12.0μm 的光谱部分）较 IR1 通道对水汽，特别是低层和云顶

水汽，更为敏感，被称为“dirty window”。在晴空状态下，由于水汽吸收地表辐射后

又以自身的较低的温度再发射辐射，使得 IR2 通道探测到的辐射比 IR1 较小，BTDIR2−IR1

一般为负值。但对于较为深厚且不透明的积云而言，两个通道探测到的辐射都来自云

顶附近，因此几乎相同，BTDIR2−IR1 一般在 0°C 附近。不断发展的积云往往对应于越大

的 BTDIR2−IR1（图 4.1b），所以 BTDIR2−IR1 时间趋势（图 4.1g）一般为正值，且积云发

展越快，其值越大。 

相比于前人研究中使用的−3°C < BTD12.0−10.8μm < 0°C 阈值，本研究中 T 时刻的

BTDIR2−IR1 统计值出现了正的偏差。这种类似的结果在 Wu et al.（2016）中出现过。Wu 

et al.（2016）将这种正偏差归因于两点：1）相比于 GOES 和 MSG，FY-2E 上 IR2 光

谱响应函数中> 12.0 μm 的部分更多，对水汽更加敏感；2）由强上升气流带上来的低

层暖湿空气发出的热辐射，这两点共同导致了更大的 BTIR2 从而使得 BTDIR2−IR1 出现了

正的偏差和更广的分布范围（图 4.1b）。T−1 到 T 时段的 BTDIR2−IR1 时间趋势分布与前

人研究中BTD12.0−10.8μm的30 min趋势> 0°C的阈值相对吻合，但同样分布较广（图4.1g）。 

（3） BTDIR3−IR1 及其时间趋势 

IR3 通道的波段为 6.3–7.6μm，位于水汽的强吸收带内。在这一波段，卫星接收的

辐射主要来自对流层中上层（300–600hPa）水汽的发射辐射。当对流层中上层水汽含

量较多时，卫星接收的水汽辐射贡献层会上移；反之，水汽含量较少时，辐射贡献层

会相对下移（Bader et al., 1995）。一般情况下，BTDIR3−IR1 为负值。当目标为积云时，

随着积云的发展，BTDIR3−IR1 的绝对值会减小，越来越接近于 0°C（图 4.1c）。对于云顶

突破对流层顶（overshooting）的深厚积云（或称深对流云），BTDIR3−IR1 甚至会出现正

值。简言之，BTDIR3−IR1 可以用来衡量积云云顶相对于对流层中上层的高度。BTDIR3−IR1

时间趋势（图 4.1h）则表示积云相对于对流层中上层的垂直发展速度，其值越大，积

云的垂直发展越旺盛。 

本研究中 T 时刻的 BTDIR3−IR1（图 4.1c）及其 T−1 到 T 时段的时间趋势（图 4.1h）

的统计值，与前人研究中使用的−35°C < BTD6.7−10.8μm < −10°C 及 BTD6.7−10.8μm的 30 min
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趋势> 6°C7一致。 

（4） BTDIR4−IR1 及其时间趋势 

IR4 通道是波段为 3.5–4.0μm 的短波红外通道。在白天，IR4 通道测量的辐射既包

括目标物自身的发射辐射，也包含了目标物反射的太阳辐射，使得 IR4 图像特征相比

于 IR1 图像和 VIS 图像更为复杂些。在某种意义上，IR4 通道在白天可以作为 VIS 通

道，在夜晚可以作为 IR1 通道（李万彪，2014）。IR4 通道探测到的发射辐射在一定程

度上可以借助 IR1 通道亮温值来衡量，因此 BTDIR4−IR1 更多地反映了 IR4 通道探测到的

反射太阳辐射，受云顶相态影响较大。在积云发展的早期阶段，BTDIR4−IR1 通常有轻微

增加的趋势，而 BTDIR4−IR1 时间趋势则一般为较小的正值（Harris et al., 2010），这些特

征在本研究中都有体现，如图 4.1d 和 4.1i 所示。由于 IR4 通道的复杂性，加之本研究

中的 CI 卫星信号覆盖了不同时段、时期和地区，因此 BTDIR4−IR1及其时间趋势的分布

较其他关注场更加的分散（图 4.1d 和 4.1i 中离群值较多）。 

前人研究采用BTD3.9−10.8μm > 17°C和BTD3.9−10.8μm的 30 min趋势 >3°C8的阈值标准

用于 CI 研究。本研究得到的 T 时刻的 BTDIR4−IR1（图 4.1d）及其 T−1 到 T 时段的时间

趋势（图 4.1i）的统计值大部分在此阈值范围内，但分布更为分散些（很重要的一个原

因是本研究包含了部分夜晚的 CI 卫星信号）。 

（5） BTDIR3−IR2 及其时间趋势 

在 BTDIR3−IR2 和 BTDIR3−IR1 中，由于 IR3 通道中水汽的强吸收作用，IR2 和 IR1 通

道的相对微弱差异使得 BTDIR3−IR2 和 BTDIR3−IR1 无甚区别。图 4.1e 和图 4.1c 中两个关

注场在不同时刻的分布也体现了二者的相似，其相关性会在下一节加以定量讨论。同

样地，BTDIR3−IR2 时间趋势和 BTDIR3−IR1 时间趋势的分布也十分相似。Mecikalski et al.

（2010a）曾指出，BTDIR3−IR1 及其时间趋势可以代替 BTDIR3−IR2 及其时间趋势用来分别

描述相对于对流层中上层的云顶高度和云顶增长。 

对比结果表明，大部分 FY-2E 关注场的统计值与对应的 GOES/MSG 关注场的典型

阈值十分吻合，验证了本研究中 CI 卫星信号用以表征 CI 相关积云发展特征的可靠性。 

                                                        
7 前人研究中使用的是 BTD6.7−10.8μm 的 15 min 趋势>3°C 的阈值，本研究中将前人阈值进行翻倍作为 30 min 趋势的

阈值。 
8 前人研究中使用的是 BTD3.9−10.8μm 的 15 min 趋势>1.5°C 的阈值，本研究中将前人阈值进行翻倍作为 30 min 趋势的

阈值。 
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图 4.2 十个 FY-2E 关注场在三个不同时刻或时段共 30 个场（fileds）之间的相关矩阵（correlation 

matrix）。根据扫描时刻或时段先后和所描述积云属性，在图中对 30 个场进行了排序，并将相

关矩阵划分成几个大的子矩阵（黑色框）和小的子矩阵（黄、绿、红框）。图中 TP、TC和 TN

分别表示前一时刻 T−1、当前时刻 T 和后一时刻 T+1。黄色框、绿色框和紫色框分别表示框内

关注场所描述的三种积云属性：云顶高度（cloud depth）、云顶冻结效应（cloud-top glaciation）

和垂直发展强度（updraft strength），框重合则表示该关注场描述两种积云属性。为简单计，图

中对 30 个场进行了简写，例如，IR21TC 表示 TC时刻的 BTDIR2−IR1，IR21TCP 表示 TP到 TC时

段的 BTDIR2−IR1时间趋势。红（蓝）色调用于表示场与场之间的正（负）相关，色调越深表示

相关系数 r 绝对值越大，相关性越强。相关性具体分为三个等级：弱相关（0 ≤ | r | < 0.5），中

等相关（0.5 ≤ | r | < 0.8）和强相关（0.8 ≤ | r | ≤ 1）。 

4.1.2  关注场相关性 

本节将十个 FY-2E关注场在三个不同时刻或时段共 30个场进行场与场之间的相关

性分析，形成了 30×30 的相关矩阵，如图 4.2 所示。根据相关系数 r 的符号判断正负相

关，根据 r 的绝对值大小将相关性分为三个等级：弱相关（0 ≤ | r | < 0.5），中等相关（0.5 

≤ | r | < 0.8）和强相关（0.8 ≤ | r | ≤ 1）。 

在图 4.2 中，沿着整个相关矩阵的对角线，有三个大的子矩阵（以下简称 MSM，



北京大学博士学位论文 

48 
 

main submatrix），分别包含了在 T−1，T 和 T+1 时刻得到的关注场。而在每一个大的子

矩阵中，又有两个或三个小的子矩阵（以下简称 SSM，small submatrix），分别包含了

描述 CI 相关积云云顶高度、云顶冻结效应和垂直发展强度三种特性的关注场。当 SSM

中出现中等或强相关性时，意味着两个相关的关注场对同一种积云特性的描述可能有

冗余信息或重复作用。例如，在描述云顶高度的 SSM（图 4.2 中的黄色框）中，BTDIR3−IR1

和 BTDIR3−IR2 都存在很强的正相关，并且这种相关性在所有的 MSM 中都存在，说明二

者在所有阶段描述云顶高度的作用相仿，可以相互替代，这与 Mecikalski et al.（2010a）

中的结果一致。类似的结论也适用于描述积云垂直发展强度的 BTDIR3−IR1 时间趋势和

BTDIR3−IR2 时间趋势（图 4.2 中紫色框）。 

事实上，在某个 SSM 中存在中等或强相关的两个关注场并不一样在每个 MSM 中

都保持相关。这说明了不同阶段的两个关注场在描述同一种积云特性时的可替代性发

生了变化。例如，BTIR1 与 BTDIR3−IR1，在 T−1 和 T+1 时刻都具有很强的相关性，但在

T 时刻上只有很弱的相关（图 4.2）。产生这种相关性变化的一个主要原因是在产生 CI

卫星信号时只用到了 BTIR1 并进行了阈值设定（图 2.2）。阈值的设定导致了 BTIR1在 T

时刻受到了约束，较 T−1 和 T+1 时刻的分布要集中的多（图 4.1），而其他 BTD 关注

场在不同时刻的分布离散程度较为接近。因此 BTIR1 与包括 BTDIR3−IR1 在内的其他 BTD

关注场在 T 时刻的相关性变弱。 

在 MSM 之内、但在 SSM 之外的区域，大部分是弱相关或中等相关（图 4.2）。这

是由于这个区域内的两个关注场描述的是积云的不同特性。此区域内存在的中等和极

少强相关主要由于两个方面：1）BT/BTD 关注场与其时间趋势关注场本来在计算上就

存在相关关系，如 T+1 时刻的 BTIR1 和 T 到 T+1 时段的 BTIR1 时间趋势（强相关），T+1

时刻的 BTDIR3−IR1 和 T 到 T+1 时段的 BTDIR3−IR1 时间趋势（中等相关）；2）T 到 T+1

时段的 BTIR1 时间趋势和 BTIR4−IR1 时间趋势（中等相关）等关注场在时间趋势上的相关

性，尽管不同时间趋势场主要表征的积云属性不一，但或多或少都反映了积云垂直发

展这一属性。 

除了上述三个MSM外，图4.2中还划分其他三个MSM（图中TP-TC，TP-TN和TC-TN）

以显示不同时刻/时段的关注场相关性。在此 MSM 中，当两个关注场是中等或强相关

时，意味着在 T−1 或 T 时刻得到的早期关注场可以为在 T 或 T+1 时刻得到的后期关注

场提供一些前兆信息。例如，由于 T−1 时刻的 BTIR1 与 T−1 到 T 的 BTDIR3−IR1时间趋

势存在中等正相关，它们的关系可以通过线性回归表示为： 

T−1 到 T 的 BTDIR3−IR1 时间趋势 = 0.65 ×（T−1 时刻的 BTIR1）+ 3.93， 

上式是基于 1630 个 CI 卫星信号进行线性回归的结果。当已经获取了 T−1 时刻的

BTIR1 的值时，可以借由上式估算 T−1 到 T 的 BTDIR3−IR1 时间趋势，并结合 T−1 时刻的

BTDIR3−IR1 估算 T 时刻的 BTDIR3−IR1。其他存在较强相关的关注场也可以通过类似的方
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法获取经验关系式，为后续积云发展提供信息。 

4.2  多光谱的变率特征分析 

本节分析不同对流环境下多光谱关注场的变率特征，包括日变化、月变化和地形

变化特征。在此之前，先对不同积云发展强度（一定程度上反映了对流强度）下各个

关注场的变化进行考察，目的在于了解当 CI 相关积云发展越快时不同关注场具有什么

变化趋势。关注场的强度变化特征能够为后续的日变化、月变化和地形变化特征提供

参考信息。在 4.1 节中已经表明，BTDIR3−IR1 及其时间趋势分别与 BTDIR3−IR2 及其时间

趋势十分相似，具有很高的相关性。因此，在以下的变率分析中，关于 BTDIR3−IR2 及其

时间趋势的分析可以参考 BTDIR3−IR1 及其时间趋势，不再赘述。 

4.2.1  强度变化 

这里的“强度”指的是积云的垂直发展强度，即积云发展快慢。考虑到在产生 CI

卫星信号时使用的是 BTIR1，并且 BTIR1 的大小相比与其他 IR 通道更直接取决于积云云

顶或地表，受其他大气成分影响小，因此这里采用 T−1 到 T+1 时段 BTIR1 的 60 min 时

间趋势来定义积云的垂直发展强度。根据 BTIR1 时间趋势的大小，对所有的 1630 个 CI

卫星信号进行排序并从快到慢划分成五个等级：Rank1 到 Rank5，如图 4.3a 所示。每

个等级都有 326 个 CI 卫星信号，Rank1 对应于积云发展 快，即 T−1 到 T+1 时段 BTIR1

时间趋势 小（绝对值 大）的 326 个 CI 卫星信号。 

整体上看，所有时间趋势场各自在不同时段都呈现出了十分一致的强度变化特征

（图 4.3a，4.3c，4.3e 和 4.3g）。从 Rank1 到 Rank5，随着积云发展强度变慢，BTIR1 时

间趋势值越来越接近于 0，而其他 BTD 时间趋势则越来越小。同时，对应于越高等级

的时间趋势场，其分布通常更为离散。这意味着积云发展较快的 CI 卫星信号中，其积

云发展强度也有较大的差异。 

在 T−1 时刻，等级越高的 CI 卫星信号整体上有较高的 BTIR1、较低的 BTDIR2−IR1、

BTDIR3−IR1 和 BTDIR4−IR1（图 4.3b，4.3d，4.3f 和 4.3h）。借此可以推断，发展较旺盛的

积云通常源自 T−1 时刻较暖的背景，也就是晴空状态或者云较低的状态。到了 T 时刻，

由于较快速的垂直发展，越高等级的 CI 卫星信号则拥有越高的冻结云顶，关注场表现

为较低的 BTIR1、较高的 BTDIR2−IR1、BTDIR3−IR1 和 BTDIR4−IR1。经过更长时间的持续快

速发展，T+1 时刻不同等级间的云顶高度差距进一步拉大，表现为同一个 BT/BTD 关

注场在不同等级间的数值差异越来越明显。 
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图 4.3 用盒须图表示的 FY-2E 十个关注场的强度变化。左列为不同扫描时段（scan interval）的

时间趋势关注场，右列为不同扫描时刻（scan time）的 BT/BTD 关注场。盒须图的样式说明已

在图 3.4c 中给出。 
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图 4.4 用盒须图表示的 FY-2E 十个关注场的日变化。左列为不同扫描时刻（scan time）的

BT/BTD 关注场，右列为不同扫描时段（scan interval）时间趋势关注场。盒须图的样式说明已

在图 3.4c 中给出。 
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4.2.2  日变化 

考察关注场的日变化特征的根本目的在于理解太阳辐射对CI相关关注场和积云发

展的影响。 

如 3.2.1 节中所指出的，在 T−1 时刻，由于 CI 相关的积云尚未出现或只出现在低

层，BTIR1 的大小主要取决于地表辐射。地表辐射又主要受太阳辐射调制，因此 T−1 时

刻的 BTIR1 呈现出显著的日变化特征（图 4.4a）。而在 T 时刻，积云云顶发展过冻结高

度，BTIR1 的大小主要取决于云顶辐射而不再是地表辐射，因此无明显的日变化特征（图

4.4a）。BTIR1 关注场在 T−1 和 T 时刻不同的日变化特征在 BTDIR2−IR1（图 4.4c）和

BTDIR3−IR1（图 4.4e）也有体现。考虑到 IR2 通道和 IR3 通道分别对低层和中高层水汽

较为敏感，而水汽日变化相较于地表辐射较弱，因此 BTDIR2−IR1 和 BTDIR3−IR1 在 T−1

和 T 时刻的日变化差异在本质上还是与 BTIR1 有较大的关系。到了 T+1 时刻，BTIR1、

BTDIR2−IR1 和 BTDIR3−IR1 均未呈现出显著的日变化特征，表明一天中不同时段的积云在

T+1 时刻所达到的高度并无大的差异。值得注意的是，BTDIR4−IR1 在所有时刻都表现出

了显著的日变化特征（图 4.4g）。如 4.1.1 节中所提到的，这是由于 BTDIR4−IR1 很大程度

上反映了 IR4 通道探测到的反射太阳辐射。在白天，太阳辐射较大，BTDIR4−IR1 也随之

增大。 

BTIR1、BTDIR2−IR1 和 BTDIR3−IR1，在 T−1 时刻有别于 T 和 T+1 时刻的日变化特征，

使得这些关注场的时间趋势在包含 T−1 的时段（即 T−1 到 T 和 T−1 到 T+1）呈现出了

显著的日变化特征，在T到T+1时刻则较不明显（图4.4b，4.4d和4.4f）。而由于BTDIR4−IR1

在所有时刻都有显著的日变化，因此 BTDIR4−IR1 时间趋势在不同时段的日变化特征变得

微弱（图 4.4h）。 

4.2.3  月变化/季内变化 

从五月到八月，随着入夏后东亚季风系统的北进，水汽、不稳定能量等环境条件

发生了变化。获取不同环境条件下关注场和积云发展的变化特征是考察关注场月变化/

季内变化的目的。 

在 3.2.2 节中已经指出，由于入夏后中国中东部环境的水汽（图 3.6）和不稳定能

量（图 3.7）增加，CI 卫星信号对应积云的发展也随之加快。具体表现为五月到八月，

T 和 T+1 时刻 BTIR1（图 4.5a），和不同时段的 BTIR1 时间趋势（图 4.5b），都呈现了逐

月下降的趋势。在本节中，积云发展逐月加快的趋势也能通过其他 BTD 关注场及其时

间趋势加以确认。 

BTDIR3−IR1（图 4.5e）及其时间趋势（图 4.5f）可用于推断不同水汽条件下的积云

发展。一方面，由于 IR3 通道对中上层水汽敏感且其 大贡献层会随水汽含量的增加

而上移（Bader et al., 1995；Mecikalski et al., 2013），因此水汽含量的增加会导致 BTIR3 
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图 4.5 用盒须图表示的 FY-2E 十个关注场的月变化。左列为不同扫描时刻（scan time）的

BT/BTD 关注场，右列为不同扫描时段（scan interval）时间趋势关注场。盒须图的样式说明已

在图 3.4c 中给出。 
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降低，从而使得 BTDIR3−IR1 也随之减小。另一方面，积云快速垂直发展会使得云顶更接

近对流层中上层，同时增强由强上升气流带来的低层暖湿空气发出的热辐射效应（Wu 

et al., 2016），共同导致 BTDIR3−IR1 增大。基于上述两个方面，考虑到从五月到八月水汽

含量的增加，BTDIR3−IR1 在所有扫描时刻呈现的“先减后增”的月变化特征（图 4.5e），

暗含着积云发展逐月增强的信息。通过减轻甚至消除两次扫描时刻之间的水汽影响，

BTDIR3−IR1 时间趋势可以更清楚地表征积云发展强度的月变化。不同时段的 BTDIR3−IR1

时间趋势（图 4.5f）从五月到八月整体上不断上升，证实了入夏后积云发展逐月增强

的趋势。 

类似于 BTDIR3−IR1 及其时间趋势，BTDIR2−IR1（图 4.5c）及其时间趋势（图 4.5d）

在评估积云发展时也需要考虑环境水汽的影响。所不同的是，主要影响 IR2 通道的是

低层和云顶水汽，相比于主要影响 IR3 通道的中高层水汽，不稳定性更大。因此，从

整体上的月变化特征看，BTDIR2−IR1（图 4.5c）及其时间趋势（图 4.5d）与 BTDIR3−IR1

（图 4.5e）及其时间趋势（图 4.5f）相似，但变化的偏差和变率更大（特别是五月的分

布）。 

表征积云云顶冻结效应的 BTDIR4−IR1（图 4.5g）及其时间趋势（图 4.5h），从五月

到八月在不同时刻或时段整体上呈现出微弱的增加趋势，表明云顶冻结效应增强、积

云发展加速。 

4.2.4  地形变化 

不同地形对关注场和积云发展的作用可以通过获取关注场的地形变化进行考察。

不同的地形常常有着不同的对流条件（如水汽），所以考察地形变化常常也夹杂着对不

同对流条件的考察。这里主要考察 CI 卫星信号关注场在中国中东部的地形变化。在中

国中东部地区，由于西高东低的整体地形分布，较高的地形通常对应于较干旱的环境

（图 3.6）。在 3.2.3 节的分析中借助 BTIR1（图 3.13a）及其时间趋势（图 3.13b）已经

发现，从丘陵、山地到高原，积云的发展速度整体上变得缓慢。这里再引入近海和平

原两种地形进行多光谱关注场的分析。 

如前所述，T−1 时刻的 BTIR1（图 4.6a）主要取决于地表辐射，而不同地形的地表

辐射则取决于受太阳辐射、地形比热和海拔高度等因素调制的地表温度。随着积云持

续发展，地表辐射作用减弱或消失，BTIR1 可以准确地反映不同地形上云顶高度的变化。

从 T（较不明显）和 T+1 时刻可以看出，总体上丘陵和平原的 BTIR1（图 4.6a） 低，

近海和山地较低，而高原 高，表明在积云高度上，具有“丘陵和平原 > 近海和山地 > 

高原”的地形分布特征。整合不同时段的 BTIR1 时间趋势（图 4.6b）的地形变化特征表

明，在积云发展强度上，同样也具有丘陵和平原 快（BTIR1 时间趋势绝对值 大），

近海和山地居中，而高原 慢（BTIR1 时间趋势绝对值 小）的变化特征。通过 BTDIR4−IR1 
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图 4.6 用盒须图表示的 FY-2E 十个关注场的地形变化。左列为不同扫描时刻（scan time）的

BT/BTD 关注场，右列为不同扫描时段（scan interval）时间趋势关注场。盒须图的样式说明已

在图 3.4c 中给出。 
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（图 4.6g）及其时间趋势（图 4.6h）也能获取类似的地形变化特征，两个关注场的值

越高对应于伴随着积云更快速发展产生了更显著的积云云顶冻结效应。 

使用 BTDIR2−IR1（图 4.6c）和 BTDIR3−IR1（图 4.6e）评估不同地形的积云发展时需

要考虑水汽的影响。在 T−1 时刻，从平原到高原，随着地形海拔增加，水汽含量减少，

BTDIR2−IR1 和 BTDIR3−IR1 整体出现上升的趋势。BTDIR2−IR1 和 BTDIR3−IR1 在近海特殊的高

值可能与海洋自身丰富的暖湿空气背景有关。到了 T 和 T+1 时刻，BTDIR2−IR1 和

BTDIR3−IR1 在不同地形间的差异变小，暗含着积云在平原和丘陵，相对于山地和高原，

有更快的发展速度。通过观察不同时段的 BTDIR2−IR1 时间趋势（图 4.6d）和 BTDIR3−IR1

时间趋势（图 4.6f）可以发现，两种趋势关注场在平原和丘陵的值整体上略高于山地

和高原，表明积云在平原和丘陵上的发展速度确实更为快速。 

4.3  本章小结 

本章基于中国中东部暖季 1630 个 CI 卫星信号样本，对 FY-2E 十个多光谱 IR 关注

场进行统计分析。重点分析了不同阶段关注场的数值分布特征和相关性，以及不同情

景下关注场的变率特征。 

与前人研究对比显示，大部分 FY-2E 关注场在信号形成时刻的统计值与对应的

GOES/MSG 关注场的典型阈值十分吻合，验证了本研究 CI 卫星信号用以表征 CI 相关

积云发展特征的可靠性。中国中东部地区的 BTIR1 时间趋势平均值为−17°C(30 min)−1。

有超过 75%的样本的BTIR1时间趋势低于−10°C(30 min)−1，略低于原始设定阈值−8°C(30 

min)−1。未来建立 CI 预报卫星算法时，可以考虑使用更为严格的 30 min 间隔的 BTIR1

时间趋势阈值来减少 CI 预报的虚警率（FAR，false alarm rate）。FY-2E 得到的 BTDIR2−IR1

统计值相比于 GOES/MSG 关注场中使用的典型阈值出现了正的偏差，主要是由于

FY-2E 的 IR2 光谱响应函数形状和被强上升气流带到云顶的低层暖湿空气发出的热辐

射导致。 

通过建立不同时刻或时段十个 FY-2E 关注场的相关矩阵发现：1）同一时刻/时段、

描述同一种积云特性的关注场常有冗余信息或重复作用；2）描述不同积云特性的两个

关注场一般相关性较弱；3）当不同时刻/时段的两个关注场出现中等或强相关时，通过

线性回归，早期关注场可以为后期关注场提供前兆信息。 

考察关注场的强度变化、日变化、月变化/季内变化和地形变化发现： 

（1） 积云发展越快的 CI 卫星信号中，其积云发展强度有越大的差异。发展较旺盛的

积云通常发展自较暖的背景，也就是晴空或者低云的状态； 

（2） 受由太阳辐射调制的地表辐射影响，在信号形成时刻前各关注场呈现出明显的

日变化特征。而 BTDIR4−IR1 很大程度上反映了 IR4 通道探测到的反射太阳辐射，
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因此在所有时刻都有明显的日变化特征； 

（3） 关注场的月变化和地形变化表明，积云发展逐月增强，在平原和丘陵快于海洋

和山地，更快于高原。使用 BTDIR2−IR1 和 BTDIR3−IR1 对不同月份、不同地形的积

云发展进行评估时需要考虑水汽的影响。BTDIR2−IR1 主要受低层和云顶水汽影

响，相对于主要受中高层水汽影响的 BTDIR3−IR1，不稳定性更大。 

本章中获取的 CI 卫星信号多光谱统计特征，希望能为之后 CI 临近预报卫星算法

的精细化提供参考。 
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第五章  边界层辐合线及其引发对流的雷达统计特征 

本章重点展示中国西北河套地区夏季边界层辐合线（简称边界）及其引发对流在

雷达观测中的统计特征，并对其进行分析。河套地区地处我国西北半干旱到干旱地区，

其中由黄河灌溉而成的河套灌区是亚洲 大的灌区之一。河套灌区作为绿洲，其周围

环绕着狼山、库布齐沙漠、乌兰布和沙漠、桌子山和黄土高原（图 5.1），使得整个河

套地区具有高度不均一的下垫面特征。如此复杂的地形下垫面上边界具有怎样的统计

分布特征是本章首先要回答的问题。边界的重要作用在于为对流的发生发展提供指示

作用，然而并非所有的边界都能引发对流。引发对流的边界与未引发对流的边界在自

身和环境上的统计特征差异也将在本章中进行对比分析。 后，本章阐述了边界引发

对流的分布与变率特征。 

 

 

图 5.1 中国河套地区地形图。图中给出了河套灌区（Hetao Irrigation District）、狼山（Langshan 

Mountain）、库布齐沙漠（Kubuqi Desert）、乌兰布和沙漠（Ulan Buh Desert）、桌子山（Table 

Mountain）、黄土高原（Loess Plateau）和黄河（Yellow River）等重要地形的位置。图中紫线

为等高线，十字灰线交点为研究中所用的临河雷达站点位置，从内到外的灰色圆圈表示离雷达

50 km、100 km、150 km、200 km 和 250 km 的位置。 
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本章组织如下：5.1 节展示了边界的分布特征，包括年月分布（5.1.1）、空间部分

（5.1.2）、日分布（5.1.3）等时空分布，以及持续时间（5.1.4）、 大长度（5.1.5）和

移动特征（5.1.6）分布。5.2 节对引发对流的边界和未引发对流的边界在形成阶段

（5.2.1）、成熟阶段（5.2.2）、移动特征（5.2.3）和对流参数（5.2.4）等方面进行对比。

5.3 节给出了边界所引发对流降水的分布和变率特征，包括对流总体分布（5.3.1）、月

分布（5.3.2）和区间分布（5.3.3）。 后一节对本章内容进行了小结。 

5.1  边界层辐合线的分布特征 

5.1.1  年月分布 

基于 2012–2016 年夏季 6–8 月的临河雷达反射率数据，河套地区共识别出 323 条

边界，其中有 143 条引发对流的边界，占比 44%。表 5.1 中具体给出了研究期间每年

夏季每月边界和引发对流的边界的数目。整体上看，河套地区夏季每月平均可以探测

到 22 条边界，以七月 多、八月次之、六月 少。不同年月，引发对流的边界所占百

分比在 25%和 66%之间浮动，就五年总体而言，七月能达到 51%，六月为 44%，而八

月仅有 37%（表 5.1）。统计过程中发现，一天 多能出现四条边界。 

表 5.1 2012–2016 年 6–8 月河套地区边界数目统计结果。统计结果包括全部边界数目、引发对

流的边界数目及其所占百分比（表中加粗斜体）。 

 六月 七月 八月 

年份 全部 CI CI% 全部 CI CI% 全部 CI CI% 

2012 13 4 31 32 16 50 28 9 32 

2013 31 20 65 30 16 53 26 8 31 

2014 14 4 29 35 23 66 14 8 57 

2015 12 3 25 19 5 26 19 7 37 

2016 7 3 43 18 8 44 25 9 36 

五年 77 34 44 134 68 51 112 41 37 

 

为更好地掌握边界全生命期的分布特征，对每一条边界定义了以下三个阶段： 

（1） 形成阶段（Formation Stage）：满足定义的边界首次达到 10 km 长度的阶段（如

图 5.2a 所示）。 

（2） 触发阶段（CI Stage）/消散阶段（Dissipation Stage）：此阶段为边界 后阶段。

对于引发对流的边界，此阶段为触发阶段，即引发首个≥ 10 dBZ 雷达回波的 CI

时刻（如图 5.2c 所示）；对于未引发对流的边界，此阶段为消散阶段，即边界

后达到 10 km 长度的阶段。 

（3） 成熟阶段（Mature Stage）：介于形成阶段和触发阶段/消散阶段之间，边界取得
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大长度的阶段（如图 5.2b 所示）。 

需要指出的是，由于雷达数据缺失或杂波的干扰，并不是每一条边界的所有三个阶段

都能在雷达反射率图上识别出来。但整体上无法识别的情况较少，对统计结果的影响

可忽略不计。 

 

 

图 5.2 2013 年 6 月 4 日一引发对流的边界在不同阶段的雷达反射率图：（a）0818 LST，形成阶

段（起始 10km）;（b）1358 LST，成熟阶段（ 大边界长度）；（c）1404 LST，触发阶段（首

个≥ 10 dBZ 回波）和（d）1550 LST。其中（a）和（b）为雷达底层两个仰角的组合反射率图，

（c）和（d）为全部九个仰角的组合反射率图。十字灰线交点为临河雷达站点位置。从内到外

的灰色圆圈表示离雷达 50 km 和 100 km 的位置。 

5.1.2  空间分布 

图 5.3 给出了全部 323 条边界在不同阶段质心的空间分布。可以发现，不同阶段所

有的边界都在临河雷达 150 km 的水平范围内，并且绝大部分在 100 km 水平范围内。

由于雷达以一定仰角进行探测，因此在水平方向上离雷达越远意味着探测到的回波高

度越高（图 2.4）。边界的识别主要基于底层两个仰角（0.5°和 1.5°）的组合反射率图。

以 1.5°仰角计，可以推算绝大部分的边界高度不会超过 2.6 km（100 km × tan 1.5°），边

界能达到的 大高度不会超过 3.9 km（150 km × tan 1.5°）。 
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图 5.3 2012–2016 年 6–8 月河套地区全部 323 条边界辐合线的轨迹。每条边界都包含三个阶段：

形成（Formation）、成熟（Mature）和触发（CI）/消散（Dissipation），图中给出了边界每个阶

段的质心位置。图中黑点到蓝点的灰实线为边界从形成到成熟阶段的移动方向，蓝点到绿点/

红点的灰虚线为边界从成熟到触发/消散阶段的移动方向。底图为 2012 年 MODIS 陆地覆盖类

型产品。从内到外的灰色圆圈表示离雷达 50 km、100 km 和 150 km 的位置。 

从图 5.3 还可以发现，边界更多地出现在河套灌区周围的山地和沙漠地区（尤其是

库布齐沙漠），而较少出现在河套灌区。类似地，Sato et al.（2007）基于卫星观测统计

曾指出，河套灌区的云形成频率明显低于灌区周围的沙漠、山地和高原地区。Kawase et 

al.（2008）进一步用数值模拟研究表明，由于河套灌区和周边干旱地区显著的植被覆

盖差异（图 5.4a）引起的热力性质差异（图 5.4b）能够形成类似于海陆风的热力环流。

此热力环流在低层由植被指数高的灌区吹向植被指数低的干旱地区，并在干旱地区形

成上升气流促进云形成，在灌区形成下沉气流抑制云形成（图 5.4），从而使得河套灌

区的云形成频率显著低于周围干旱地区。本研究同样发现了河套地区显著的热力性质

差异。以 2013 年 6 月为例，河套灌区和周边沙漠地区的平均表面温度差能超过 15℃（图

5.4b）。在如此强的温度差异背景下，热力环流很容易在沙漠地区形成辐合上升气流。

同时，沙漠地区被上升气流扬起的沙尘颗粒可以作为示踪物被雷达探测到，即为边界。

这解释了边界在沙漠等干旱地区出现的频率明显多于在下沉气流主导的灌区的现象。 
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图 5.4 河套地区基于 MODIS 的（a）增强植被指数（EVI）月平均产品得到的 2012–2016 年 6–8

月月平均 EVI）和（b）陆地表面温度产品得到的 2013 年 6 月月平均表面温度（单位：K）。 

5.1.3  日分布 

从日分布看，超过 80%的边界形成于 0800–1600 LST，并在 1000–1100 LST 有

多的边界形成（图 5.5）。在形成峰值 2 h 后的 1200–1300 LST，有 多的边界发展到成

熟阶段，同时引发对流的边界也在此时段取得触发阶段的分布峰值。对于未引发对流

的边界，约有 70%集中消散于 1700–2100 LST。 

 

 

图 5.5 2012–2016 年 6–8 月河套地区全部 323 条边界在不同阶段的频率日分布，包含形成

（Formation）、成熟（Mature）、触发（CI）和消散（Dissipation）阶段。 
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不同阶段的频率日分布体现了太阳辐射加热作用对边界形成发展的重要影响。河

套地区的边界实质上是地表热力性质差异所引发热力环流在雷达上的表现。而太阳辐

射对地表的加热作用能够加剧河套灌区与周边干旱地区的陆表温度差异，促进热力环

流的产生。因此，大部分边界形成于太阳辐射显著的白天时段，并在太阳辐射 强的

午后有 多的边界发展到成熟阶段。而日落后，太阳辐射减弱，边界伴随着热力环流

的减弱而开始大量消散。 

5.1.4  持续时间分布 

为了更定量地衡量边界不同阶段的时间差，图 5.6 给出了形成、成熟和触发/消散

两两阶段间持续时间的分布。基于此，可以得到以下信息： 

（1） 从形成到消散，未引发对流的边界的全生命期 短为将近 1 h（54 min）， 长能

持续超过 11 h（669 min），所有边界的平均生命期约为 5 h（311 min）； 

（2） 引发对流的边界从形成到引发对流的持续时间，平均约为 2.5 h（162 min）。

快只需要 6 min， 慢则可达 8.7 h（524 min）。此持续时间也是边界能够作为

CI 前兆信号的关键，理论上该持续时间越长能够为 CI 预报提供更长的提前量。 

（3） 对于全体边界，其从形成到发展成熟平均需要 2.5 h（154 min）。对于引发对流

的边界，当其发展到 大长度的成熟阶段，紧随其后便会引发对流，从成熟到

触发阶段平均只需 20 min。而对于未引发对流的边界，从成熟到消散的平均持

续时间约为 2.5 h（148 min），此持续时间与从形成到成熟阶段的持续时间整体

相近。 

 

 

图 5.6 用盒须图表示的边界在不同阶段间的持续时间分布（单位：min）。盒须图的样式说明参

考图 3.4c。 
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5.1.5  最大长度分布 

基于以上统计结果可以发现，成熟阶段是边界生命期中十分重要的一个阶段。对

于引发对流的边界，其成熟阶段几乎与触发阶段同步；而对于未引发对流的边界，成

熟阶段既是其发展的顶点，也是其全生命期的中点。成熟阶段为边界取得 大长度的

阶段。统计发现，边界的 大长度 长可达 225 km， 短为 21 km，全部边界的平均

大长度为 86 km（图 5.7a）。 

图 5.7b 展示了取得 大长度的边界在不同走向的频率和平均 大长度。边界频率

的走向分布上，以东北─西南走向 多，占比约 45%，其次为东─西走向，占比约 22%，

南─北和东南─西北走向则相对较少。在东─西和东北─西南走向上，平均 大长度分

别为 96 和 92 km，明显长于东南─西北和南─北走向的 75 和 69 km。 

综上，可以发现无论是频率还是平均 大长度上，边界在东北─西南和东─西走向

都要大于东南─西北和南─北走向，这与河套地区主要地形的大体走向有密切的关系。

河套灌区整体上为一东北─西南到东─西走向的窄长地带，而其周围的库布齐沙漠和狼

山也是类似走向的地形（图 5.1）。而边界的形成通常平行于不均匀下垫面的交界处，

河套不同地形主体为东南─西北和南─北走向的特征决定了在边界在这两个走向上频

率更高，平均 大长度更长。 

 

 

图 5.7 成熟阶段的边界（a）长度分布（单位：km）和（b）在不同走向上的频率（橙色部分）

与平均 大长度（蓝色部分）。走向包括东─西、东北─西南、南─北和西北─东南四种走向。

频率的走向分布包含了全部（Total）边界的频率，和引发对流（CI）的边界频率及其所占百分

比（CI%）。 
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5.1.6  移动特征分布 

移动特征，包括移动方向和速度是判断边界后续发展的重要参数。通过统计边界

从形成到成熟阶段质心的移动特征发现，往东北和东面移动的边界 多，往西边和西

北移动的边界 少（图 5.8a）。形成到成熟阶段的边界移动速度绝大部分低于 6.8 m/s，

平均为 2.9 m/s（图 5.8b）。往东北和东面方向移动的边界速度整体较快（超过 3 m/s），

而往西北方向移动的边界速度 慢（图 5.8b）。 

边界的移动特征与热力环流的方向有关。这里的移动特征是通过边界的质心移动

计算而得的。在低层，热力性质差异引起的环流风从地表较冷的河套灌区吹向周围地

表较热的干旱地区。统计过程中发现，大量在雷达南面形成的边界在形成后会不断向

北延伸，然后在低层环流风的影响下向东移动。综合作用下，往东北和东面移动的边

界速度较多且较快。而往西北移动的边界通常出现在雷达西北面，由于狼山的阻挡作

用，其移动速度整体偏慢，部分边界甚至接近于静止状态。 

 

 

图 5.8 边界从形成到成熟阶段在不同移动方向的（a）频率和（b）速度分布。（b）中用盒须图

给出了所有边界从形成到成熟阶段的移动速度分布。盒须图的样式说明参考图 3.4c。 
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5.2  引发对流的边界层辐合线与未引发对流的边界层辐合线的对比 

以上 5.1 节分析了边界整体的分布特征，而对于对流预报而言，更重要的一个问题

是什么样边界更容易引起对流的发生。本节将从不同方面对引发对流的边界（以下简

称为 CI 边界）与未引发对流的边界（以下简称为 Non-CI 边界）进行对比以回答这个

问题。 

5.2.1  形成阶段 

对比 CI 边界和 Non-CI 边界的形成阶段可以发现，CI 边界的形成时间整体上较

Non-CI 边界早（图 5.9）。约 98%的 CI 边界集中形成于 0800–1600 LST，其中 1000–1100 

LST 为 CI 边界的形成峰值时段。而 Non-CI 边界的形成时间则相对较为离散，在

1100–1200 LST 取得峰值。 

在边界形成的主要时段内，即 0800–1600 LST（该时段内每小时时段的边界总数都

不低于 10），CI 边界所占百分比随时间的推移而显著下降（图 5.9）。此统计结果表明，

越早形成的边界有更高的可能性会引发对流。 

 

 

图 5.9 形成阶段 CI 边界和 Non-CI 边界的频率日分布。图中蓝线给出了边界总数大于 10 的时

段中 CI 边界所占百分比（CI%）。 

整体上看，在 0800–1600 LST 时段内，形成越早的边界，其从形成到成熟阶段的

持续时间会更长，而其在成熟阶段所具有的 大长度也会更长（图 5.10）。可以推测，

越早形成的边界，能够在利于对流发生的环境形成之前，有更充足的时间发展到成熟

阶段从而获得较长的 大长度。而边界的长度越长，一方面在一定程度上反映了低层

辐合越强，另一方面边界与环境水汽和不稳定能量的接触几率也会越大，总体上更有



第五章  边界层辐合线及其引发对流的雷达统计特征 

67 
 

利于 CI 的发生9。因此，在 0800–1600 LST 时段内，形成越早的边界有更大的可能性

成为 CI 边界（图 5.10）。 

 

 

图 5.10 形成阶段不同时段（只考虑边界总数大于 10 的时段）对应的 CI 边界所占百分比（CI%）、

从形成到成熟阶段的平均持续时间（Duration）和边界的平均 大长度（Max Length）。 

5.2.2  成熟阶段 

在成熟阶段的空间分布上，CI 边界更显著地出现在河套灌区周边的干旱地区，特

别是灌区南面的库布齐沙漠。而在河套灌区出现的则主要是 Non-CI 边界（图 5.11）。 

CI 边界的 大长度整体上略微长于 Non-CI 边界，但差异不明显（图 5.11）。无论

是 CI 边界还是 Non-CI 边界，在成熟阶段都是以东北─西南走向为主（图 5.7b）。就频

率所占百分比（图 5.7b）而言，在东─西（52%）和东北─西南（49%）走向上，CI 边

界和 Non-CI 边界几乎持平，但在西北─东南（35%）和南─北（33%）走向上，CI 边

界则明显少于 Non-CI 边界。换言之，在成熟阶段为东─西和东北─西南走向的边界有

更大的几率导致 CI。 

从日分布来看，CI 边界的成熟阶段整体相对于 Non-CI 边界提前约 1–2 h（图 5.12）。

CI 边界的成熟高峰期主要集中在中午前后（1100–1400 LST），而 Non-CI 边界则主要成

熟于下午和傍晚（1300–1800 LST）。CI 边界本身一般形成较早（图 5.9），另一方面其

引发对流的高峰期为 1200–1300 LST（图 5.5），因此其介于形成和触发阶段的成熟阶段

也相对于 Non-CI 边界的成熟阶段整体有所提前。通过计算不同时段的 CI 边界所占百

分比可以发现，在中午前后成熟的边界有更大的几率会成为 CI 边界（图 5.12）。 

                                                        
9 需要指出的是，边界长度不是影响 CI 发生的唯一因素。长度越长越有利于 CI 发生的前提是环境本身利于对流发

生。 
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图 5.11 成熟阶段 CI 边界（绿色）和 Non-CI 边界（红色）的分布。底图为 MODIS 陆地覆盖

类型产品。左上角用盒须图给出了 CI 边界和 Non-CI 边界 大长度的分布。盒须图的样式说明

参考图 3.4c。十字灰线交点为临河雷达站点位置。 

 

 

图 5.12 成熟阶段 CI 边界和 Non-CI 边界的频率日分布。图中蓝线给出了边界总数大于 10 的时

段中 CI 边界所占百分比（CI%）。 
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5.2.3  移动特征 

图 5.13 对比了 CI 边界和 Non-CI 边界从形成到成熟阶段的移动特征。 

在移动方向上，CI 边界主要朝东北和东面移动，而 Non-CI 边界则更多地朝南面、

东面和西南移动（图 5.13a）。通过计算 CI 边界所占百分比可以得出，朝东北移动的边

界有 高的可能性（62%）会发生 CI，朝东面、北面和东南移动的边界有接近 50%的

可能会发生 CI，而朝其他方向移动的边界发生 CI 的可能性较低（图 5.13a）。 

移动速度上，CI 边界和 Non-CI 边界在整体上无大的区别，CI 边界的平均速度为

3.1 m/s，略高于 Non-CI 边界的 2.7 m/s（图 5.13b）。但在某些移动方向上，两者的平均

速度出现了较为显著的差别（图 5.13b）。朝东面和东北移动的 CI 边界平均移动速度约

为 4 m/s，明显快于 Non-CI 边界在相同方向上的平均移动速度（不到 3 m/s）。而朝西

北移动的 CI 边界，其平均速度则小于 Non-CI 边界。其他移动方向上，两者的平均速

度无大的差别。 

 

 

图 5.13 CI 边界和 Non-CI 边界从形成到成熟阶段在不同移动方向的（a）频率和（b）平均速度。

（b）中用盒须图给出了 CI 边界和 Non-CI 边界从形成到成熟阶段的移动速度分布。盒须图的

样式说明参考图 3.4c。 

5.2.4  对流参数 

边界能否引发对流很大程度上取决于对流环境。基于探空廓线得到的对流参数能

够有效反映环境的稳定度，从而用于评估对流系统发生的潜势。这里通过对比 CI 边界

和 Non-CI 边界的对流参数以衡量二者在对流环境方面的差异。 

CI 边界和 Non-CI 边界对流参数的获取主要基于 2012–2016 年 6–8 月每日 00 UTC

（即 08 LST）的临河探空数据。根据某一天内是否有 CI 边界，将研究时段内出现边界

的所有天分为 CI 天和 Non-CI 天。所有 CI 天的对流参数作为 CI 边界的统计样本，而
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所有 Non-CI 天的对流参数则作为 Non-CI 边界的统计样本。图 5.14 给出了 CI 边界和

Non-CI 边界不同对流参数分布的对比。 

对流参数10的对比结果表明，相比于 Non-CI 边界，CI 边界发生的对流环境本身整

体上更有利于对流的发生。具体表现如下： 

（1） 不同的稳定度参数一致表明 CI 边界的对流环境较 Non-CI 边界更不稳定，发生

对流的可能性更大。总体上看，CI 边界有较小的沙氏指数（SI）、抬升指数（LI）

和虚温订正的抬升指数（LIv），有较大的 K 指数（KI）、全总指数（TT）和强天

气威胁指数（SWEAT）。 

（2） Non-CI 边界的对流有效位能（CAPE）和虚温订正的对流有效位能（CAPEv）为

0，而其对流抑制能量（CIN）和虚温订正的对流抑制能量（CINv）为无穷大，

从 00 UTC 的探空来看，其对流环境十分不利于对流的发生。而 CI 边界的 CAPE

和 CAPEv 整体较大，其 CIN 和 CINv也较少出现无穷大值，当气块克服 CIN 后

能够获得较大的 CAPE，总体上更有利于 CI 的发生。理查森数（BRCH）或虚

温订正的理查森数（BRCHv），作为 CAPE 或 CAPEv 与垂直风切变的比值，用

于评估不同对流风暴的种类，也呈现出与 CAPE 或 CAPEv 一致的分布特征。 

（3） CI 边界的抬升凝结高度（LCL）、对流自由高度（LFC）和虚温订正的对流自由

高度（LFCv），整体上相对于 Non-CI 边界较低（图 5.14 中表现为气压值较高），

有利于对流云的形成和持续发展，从而导致 CI。 

（4） 相比对 Non-CI 边界，CI 边界对应的对流环境低层通常有较高的平均位温

（MLTH）和平均混合比（MLMR），整层的可降水量（PWAT）也相对较高，

环境的温湿条件更有利于 CI 的发生。 

以上结果表明，00 UTC 的对流参数在判断边界能否引发对流上有重要的参考价

值。需要指出的是，基于 00 UTC 的探空数据所评估的对流环境，可能与真实的对流前

环境有一定的差别。本研究对 12 UTC 的探空数据所得到的对流参数也进行同样的对

比，结果与 00 UTC 一致。在实际运用中，可对 00 UTC 的探空曲线进行温度订正，使

其评估的对流环境更接近于真实的对流前环境，从而使结合边界特征和对流参数进行

的 CI 预报更加准确。 

 

                                                        
10 此部分只定性说明了对流参数大小所指示的对流发展潜势，具体各个对流参数的计算方法和说明可参考

http://weather.uwyo.edu/upperair/indices.html。 
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图 5.14 基于 2012–2016 年 6–8 月 00 UTC 探空数据得到的 CI 边界和 Non-CI 边界的对流参数

对比。对流参数包括沙氏指数（SI）、抬升指数（LI）、虚温订正的抬升指数（LIv）、K 指数（KI）、

全总指数（TT）、强天气威胁指数（SWEAT）、对流有效位能（CAPE）、虚温订正的对流有效

位能（CAPEv）、对流抑制能量（CIN）、虚温订正的对流抑制能量（CINv）、抬升凝结高度（LCL）、

平衡高度（EL）、虚温订正的平衡高度（ELv）、对流自由高度（LFC）、虚温订正的对流自由高

度（LFCv）、理查森数（BRCH）、虚温订正的理查森数（BRCHv）、平均混合层位温（MLTH）、

平均混合层混合比（MLMR）和可降水量（PWAT）。图中箭头朝上表示该参数越大越有利于对

流的发生发展，朝下表示该参数越小越有利于对流的发生发展。图中 CIN 和 CINv 中出现的−99

表示探空的层结曲线和气块曲线无交点，CIN 值为无穷大。 
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5.3  边界层辐合线引发对流的分布与变率 

边界在何时何地更容易引发对流是 CI 临近预报中十分关注的问题。本节通过分析

所有边界引发对流降水的分布与变率特征以回答此问题。在以下统计分析中，将边界

引发对流降水进一步分为三类： 

1）≥10 dBZ 的降水回波（precipitation echoes）：对流系统的整体降水，反映不同

程度的对流降水； 

2）≥30 dBZ 的对流回波（convective echoes）：对流系统的对流核心，对应于较强

的上升气流； 

3）≥40 dBZ 的深对流回波（deep convective echoes）：对流系统的深对流核心，对

应于很强的上升气流。 

某一类别、某一 30 min 区间的对流降水频率计算为所有边界引发该类别对流降水

在该 30 min 区间出现概率（0–1）的累加值。计算两小时的总体分布和月分布时则进一

步对每个 30 min 区间的对流降水频率进行累加计算。 

5.3.1  对流总体分布 

在河套地区，边界引发对流在总体分布上具有很大的空间差异。从图 5.15a 可以看

出，降水回波的相对高发区主要有两个：1）位于雷达南面和东南的主高发区和 2）位

于雷达西北的次高发区。次高发区位于狼山地区（位置参考图 5.1），主要是山地地形

和边界的共同作用产生的对流降水，此高发区在频率和面积上都远低于主高发区。降

水回波的主高发区主体位于库布齐沙漠和黄土高原的过渡带，整体呈东北─西南走向，

其西南端为雷达南面约 100 km 的桌子山附近（位置参考图 5.1），东北端则为雷达东面

约 100 km 的灌区、黄河和沙漠交界区。 

相似的主高发区也出现在对流回波（图 5.15b）和深对流回波（图 5.15c）的总体

分布中。降水回波包含了整个对流系统不同程度的降水，而对流回波和深对流回波则

主要体现了对流系统中对应于强上升气流的对流和深对流核心。因此，对流回波和深

对流回波的高发区相较于降水回波更为集中，呈线状分布。当边界移动到高发区 50 km

以内时，相比于河套地区的其他区域有更大的可能性会引发对流。 

位于沙漠和高原过渡带的对流降水高发区，可能与该过渡带内微弱的地形抬升和

土壤湿度变化有关。MODIS 的增强植被指数（EVI）产品反映了植被的茂密程度，EVI

越高表征植被密度越高，一定程度上也反映了越高的土壤湿度。比对河套地区的植被

指数和地形分布可以发现，对流降水高发区整体上位于较低海拔（约 1 km）向较高海

拔（约 1.4 km）、较干土壤向较湿土壤过渡的地带（图 5.15d）。当边界移动到此地带时，

平缓的地形海拔梯度（约 0.4 km / 100 km）能够进一步提供微弱的抬升，促进对流的

发生。而对流降水高发区整体偏向高土壤湿度一侧，表明边界一旦接触到较为充足的
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环境水汽，便容易引发对流，且所引发对流更倾向于在高湿度一侧。地形梯度和土壤

湿度变化在雷达南面的桌子山以东地区 为显著。该地区位于整个对流降水高发区的

西南部，为对流降水的极值区（图 5.15a–c）。此结果进一步反映了河套地区地形和环

境湿度变化对判断边界引发对流降水位置的重要作用。 

 

 

图 5.15 边界引发对流降水频率的空间分布，对流降水分为三类（a）≥10 dBZ 的降水回波

（precipitation echoes）、（b）≥30 dBZ 的对流回波（convective echoes）和（c）≥40 dBZ 的深对

流回波（deep convective echoes）。（d）为 MODIS 增强植被指数（EVI）月平均产品，时间为

2012–2016 年 6–8 月。（d）中红圈表示（a）–（c）中对流降水主高发区。十字灰线交点为临河

雷达站点位置。 

5.3.2  月分布 

边界引发的降水回波，其整体频率在不同月份并无大的差异（图 5.16a1–a3）。从

空间分布上看，六月和七月狼山地区的回波高发区相对于八月更为显著，而七月和八
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月乌兰布和沙漠（位置参考图 5.1）的较高回波频率在六月则并未出现。此外，七月的

降水回波分布整体上相对于其他两月更为分散。 

图 5.15d 中位于沙漠和高原过渡带的对流降水主高发区在不同月份的降水回波（图

5.16a1–a3）分布中均有出现。对于不同月份的对流回波分布，主高发区同样也是持续

存在（图 5.16b1–b3）。值得注意的是，从六月到八月，主高发区在位置上整体有一个

朝西北的微小推进（图 5.16b1–b3 中红圈）。 

沙漠和高原过渡带内的土壤湿度变化对主高发区位置的月变化有重要的调制作

用。从六月到八月，随着夏季的推移，过渡带内的植被不断地生长并向西北方向蔓延，

在 EVI 分布中则表现为过渡带内 EVI 的增大（图 5.16c1–c3）。EVI 越高一定程度上反

映了土壤湿度的增加。从六月到八月，过渡带内土壤湿度的增加可能使得边界引发对

流的位置也相应地发生了变动，从而使得主高发区位置在整体上有朝西北的微小推进

（图 5.16c1–c3）。 
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图 5.16 边界引发对流降水频率的月分布。第一列到第三列对应于 6 月到 8 月。对流回波分为

两类：（a1）–（a3）≥10 dBZ 的降水回波（precipitation echoes）和（b1）–（b3）≥30 dBZ 的对

流回波（convective echoes）。（c1）–（c3）为 MODIS 增强植被指数（EVI）月平均产品，时间

对应为 2012–2016 年 6 月到 8 月。图中红圈表示对应月份的回波高发区。十字灰线交点为临河

雷达站点位置。 

5.3.3  区间分布 

考虑到同一条边界能在不同时间引发对流，统计的边界引发对流降水涵盖了从边

界 CI 时刻开始两个小时内的降水。为进一步明确边界在 CI 时刻后会在何时引发主要

的对流降水，有必要对边界引发对流进行分区间讨论。以下讨论中将两个小时的对流

降水分为四个 30 min区间，即CI时刻后 0–30 min、30–60 min、60–90 min和 90–120 min。 

从降水回波分布上看，边界引发的整体对流降水在 CI 时刻后的两个小时内不断增

加，具体表现为回波频率增加，回波面积扩大（图 5.17a1–a4）。在 CI 时刻后 0–30 min

内，边界并没有立刻引发显著的降水回波，只有在雷达南部（约 75 km）桌子山附近和

雷达东部（约 25 km）黄河附近出现了少量的降水回波（图 5.17a1）。在 30–60 min 区

间内，雷达南面的降水回波频率开始显著增加，而黄河附近的降水回波则继续沿着黄

河延伸发展（图 5.17a2）。到了 60–90 min，图 5.15a 中沙漠和高原过渡带的对流降水高

发区范围基本形成，桌子山以东的降水回波在此区间内取得 大频率（图 5.17a3）。此

外，狼山地区也在此区间开始出现较为显著的降水回波（图 5.17a3）。随着边界所引发

对流在 90–120 min 内的进一步发展，沙漠和高原过渡带的降水回波面积进一步扩张，

而狼山地区的降水回波在面积扩张的同时，回波频率也进一步增多（图 5.17a4）。 

与降水回波相比，边界引发的对流回波（图 5.17b1–b4）和深对流回波（图 5.17c1–c4）

在不同区间的频率分布差异较不显著。在 CI 时刻后 0–30 min 内，边界几乎不会引起对

流回波（图 5.17b1）和深对流回波（图 5.17c1）。到了 30–60 min 区间内，雷达南面的

对流回波（图 5.17b2）和深对流回波（图 5.17c2）高发区开始出现，并在 60–90 min

区间（图 5.17b3 和图 5.17c3）内达到 高频率。此后在 90–120 min 区间内，高发区的

对流回波（图 5.17b4）和深对流回波（图 5.17c4）频率都出现较为明显的减少，而回

波面积也无显著的增加。 

综上，边界在经历 CI 时刻，也即取得首个≥10 dBZ 的雷达回波后，会在 30 min 之

后才会开始引发较为显著的降水回波、对流回波和深对流回波。随着边界所引发对流

系统的不断成熟，对流系统的整体降水回波频率和面积会持续地增加，而表征对流系

统对流核心的对流回波和强对流回波频率则在CI时刻后的60–90 min区间内 为显著，

在 90–120 min 区间内则开始出现减少的趋势。 
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图 5.17 边界引发对流降水频率在不同统计时段的空间分布。对流回波分为三类：（a1）–（a4）

≥10 dBZ 的降水回波（precipitation echoes）、（b1）–（b4）≥30 dBZ 的对流回波（convective echoes）

和（c1）–（c4）≥40 dBZ 的深对流回波（deep convective echoes）。第一行到第四行分别为边界

CI 时刻后的 0–30 min、30–60 min、60–90 min 和 90–120 min 区间内统计的对流回波频率。十

字灰线交点为临河雷达站点位置。 
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5.4  本章小结 

本章基于五年的临河雷达观测数据，对中国西北河套地区夏季的边界及其引发对

流进行了统计特征分析。本章研究目的主要在于回答以下问题：1）河套地区绿洲、山

地、沙漠、高原和河流并存的复杂下垫面条件下，雷达观测的边界具有怎样的分布特

征？2）引发对流的边界（CI 边界）和未引发对流的边界（Non-CI 边界）在统计特征

上存在什么差异？3）边界引发对流在时空上的分布和变率如何？回答这些问题有助于

提高 CI 的精细化临近预报水平。 

2012–2016 年 6–8 月，在河套地区识别出的 323 条边界中，有 143 条 CI 边界，占

比 44%。边界出现在七月 多，八月次之，而六月 少。总体上，七月出现的边界

有可能（51%）成为 CI 边界，而八月的可能性（37%） 小。绝大部分边界活动在临

河雷达 100 km 水平范围内，体现了边界主要位于低层的特征。受河套灌区和周围干旱

地区显著热力性质差异所引发热力环流的影响，边界在上升气流主导的干旱地区明显

多于在下沉气流主导的河套灌区。由于太阳辐射对热力环流形成的重要作用，超过 80%

的边界形成（首次达到 10 km）于 0800–1600 LST 的白天时段，而约有 70%的边界消

散（ 后达到 10 km）于日落后的 1700–2100 LST 时段。在太阳辐射 强的午后

（1200–1300 LST），有 多的边界达到成熟（ 大长度）和触发（首次≥10 dBZ 回波）

阶段。所有边界从形成到成熟阶段平均需要 2.5 h。Non-CI 边界从形成到消散的平均生

命期约为 5 h，而 CI 边界从形成到触发的平均持续时间约为 2.5 h，其触发阶段紧随成

熟阶段。在成熟阶段，全部边界的平均 大长度为 86 km。无论是数目还是长度，成熟

阶段的边界在东北─西南和东─西走向都要大于东南─西北和南─北走向。从形成到成

熟，边界更倾向于往东北和东面移动，较少往西面和西北移动，全体边界的平均移动

速度为 2.9 m/s。 

相对于 Non-CI 边界，CI 边界通常具有以下特征： 

（1） 形成时间较早：CI 边界和 Non-CI 边界的形成峰值时间分别为 1000–1100 LST

和 1100–1200 LST； 

（2） 成熟阶段较早：CI 边界的成熟高峰期主要集中在中午前后（1100–1400 LST），

而 Non-CI 边界则主要成熟于下午和傍晚（1300–1800 LST）。 

（3） 以东─西和东北─西南走向为主，在西北─东南和南─北走向上的数目明显少于

Non-CI 边界； 

（4） 主要朝东北和东面移动，而 Non-CI 边界则更多地朝南面、东面和西南移动； 

（5） 平均移动速度（3.1 m/s）略高于 Non-CI 边界（2.7 m/s），特别是朝东面和东北

移动时明显快于 Non-CI 边界，但朝西北移动时则慢于 Non-CI 边界； 

（6） 基于对流参数评估的对流环境更有利于 CI 的发生。 
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空间上，边界引发对流降水主要分布在库布齐沙漠和黄土高原的过渡带。此过渡

带同时也是低海拔到高海拔、干土壤到湿土壤的过渡带，而对流降水整体偏向高土壤

湿度一侧。对流降水的极值区位于过渡带内桌子山以东地区。在微弱地形抬升的背景

下，土壤湿度变化对边界引发对流降水的高发区位置具有重要的调制作用。时间上，

边界在触发阶段 30 min 之后才会开始引发较为显著的对流降水，而在 60–90 min 区间

内，对应于强上升气流的对流核心出现频率 高。 
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第六章  总结与展望 

6.1  总结 

作为对流系统的初始形成过程，对流触发（简称 CI）一直是对流临近预报中至关

重要但充满挑战的环节。定量上，CI 通常被定义为雷达首次探测到对流降水回波超过

某一强度（如 35 dBZ）的过程。在 CI 过程发生之前，高时空分辨率的静止气象卫星和

天气雷达常常能够观测到一些前兆信号，包括卫星上观测到的新生积云快速发展信号

（简称 CI 卫星信号）和雷达上观测到的边界层辐合线（简称边界）。本文着眼于 CI 前

兆信号的统计特征，总结 CI 前兆信号的分布和变化规律，发掘 CI 前兆信号和 CI 过程

的时空关系，以期为 CI 过程的定时定点预报提供帮助。 

以下总结本文在 CI 卫星信号研究和雷达上边界研究中得到的主要结论。 

1. 本文基于中国业务静止气象卫星 FY-2 数据，对中国中东部暖季的 CI 卫星信号

进行了统计研究。季风气候、局地地形和太阳辐射是影响中国中东部 CI 卫星信号形成

与分布的关键因子。不同对流环境下，CI 卫星信号在时空分布、提前量和积云发展特

征等方面呈现出显著的变化。 

（1） CI 卫星信号倾向于形成在具有显著不均一地形的地理区，如中国中东部的山区、

水域和山水交界区等。约有一半的 CI 卫星信号集中形成在太阳辐射 强的午后

时段 1200–1500 LST。从五月到八月，CI 卫星信号频率呈明显的逐月递增趋势。

从初夏到盛夏，受北进的东亚季风气候影响，CI 卫星信号的高发区从干燥的西

北高原山地地区转移到了湿润的东南丘陵平原地区。 

（2） CI 卫星信号相对于雷达上 CI 回波的提前量，在一天中太阳辐射较强的中午前到

下午较长。在夜间和清晨，早期积云云顶和地表冷背景在红外图像上的难以区

分会导致 CI 卫星信号识别延迟，提前量缩短。CI 卫星信号的平均提前量，从五

月到八月逐月下降，但随着地形海拔的增加，从近海、平原、丘陵、山地到高

原呈现变长的趋势。提前量的月变化和地形变化与不同环境下的暖雨过程多少

和积云发展快慢有关。一方面，受季风影响，暖雨过程从五月到八月增多，尤

其在近海和平原地区，导致提前量缩短；另一方面，积云发展从五月到八月和

从高原、山地到丘陵都持续加快，使得积云更快到达 CI 阶段，同样导致提前量

缩短。 

（3） 在表征 CI 相关积云发展特征的多光谱关注场方面，基于 CI 卫星信号的 FY-2E

统计值与前人 GOES/MSG 所用的典型阈值基本一致。由于不同红外通道的辐射

特性，不同的 CI 多光谱关注场具有程度不一、趋势多样的日变化、月变化和地
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形变化特征，在使用多光谱关注场设计精细化CI预报卫星算法时需要加以考虑。 

2. 本文基于五年的雷达观测数据，对中国西北河套地区夏季的边界及其引发对流

进行了统计研究。中国西北河套地区绿洲、沙漠、山地、高原和河流并存，具有高度

复杂的地表下垫面。复杂的地表下垫面对边界及其引发对流在时空上具有十分显著的

调制作用。引发对流的边界和未引发对流的边界在边界特征和对流环境上区分明显。 

（1） 高度复杂下垫面下，河套地区边界频发，每月平均可观测到 22 条边界，以七月

多。受热力环流的影响，在沙漠等干旱地区出现的边界明显多于河套灌区（绿

洲）。边界主要形成于太阳辐射较强的白天时段 0800–1600 LST，在午后有 多

的边界发展到具有 大长度的成熟阶段，大量的边界消散于日落后的 1700–2100 

LST。边界从形成到消散的平均生命期为 5 h，其成熟阶段整体位于生命期的中

间时刻。在成熟阶段，边界的平均 大长度为 86 km，且以东北─西南和东─西

走向为主，这两个走向的边界同时也具有 长的平均 大长度。从形成到成熟

阶段，边界的平均移动速度为 2.9 m/s，主要往东北和东面移动。  

（2） 引发对流的边界占比约 44%，在七月可达 51%。边界引发对流的时间与边界发

展到成熟阶段的时间几乎同步，平均在形成后 2.5 h。引发对流的边界通常具有

形成较早，集中在中午前后达到成熟阶段并引发对流，成熟阶段以东─西和东北

─西南走向为主，朝东北和东面移动且移动速度较快等特征。结合探空数据获取

对流参数用于评估对流环境，十分有助于判断边界能否引发对流。 

（3） 边界所引发的对流降水主要分布在沙漠到高原、低海拔到高海拔、干土壤到湿

土壤的过渡带，且其整体偏向高土壤湿度一侧，对流降水极值区位于过渡带内

山地附近。边界引发对流降水的高发区位置会随着不同月份土壤湿度的变化而

发生微小变动。引发首个对流弱回波（≥10 dBZ）的边界，在 30 min 之后才会

开始引发显著的对流降水，而在 60–90 min 区间内会 频繁地引发强上升气流导

致的对流核心。 

6.2  论文创新点 

本文有主要创新点如下： 

（1） 首次对中国中东部这种典型季风气候区进行了长时间、大范围的 CI 卫星信号统

计，获取并分析了 CI 卫星信号的时空分布特征，揭示了不同对流环境下 CI 卫

星信号提供的 CI 提前量与积云发展之间的关系，体现了制定精细化 CI 临近预

报卫星算法的必要性。 

（2） 基于多年的雷达观测数据，探索了绿洲、沙漠、高原、山地和河流并存的高度

复杂下垫面上产生的边界及其引发对流的一般特征，多角度对比探讨了引发对
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流的边界和未引发对流的边界的统计特征差异，发现复杂下垫面过渡区对边界

引发对流分布的调制作用，为改善 CI 的定时定点预报提供统计依据。 

6.2  存在的问题及展望 

以下对本文研究过程中存在的问题进行讨论，并基于此提出对未来工作的展望。 

CI 卫星信号研究仅从观测统计的角度讨论了 CI 卫星信号在不同对流环境下的分

布和变率特征，但对于某一对流环境下的 CI 具体机制没有进行深入分析，不同对流环

境下 CI 临近预报的精细化卫星算法也有待未来建立。其次，本文主要使用 2010 年一

年有经过雷达验证的 CI 卫星信号进行统计研究，在进行统计结果的年际检验时使用的

是未经雷达验证的多年候选卫星信号。这主要是受限于人工方法对候选卫星信号进行

雷达验证十分耗时。实现卫星和雷达上 CI 信号的自动匹配将有助于证实 CI 卫星信号

研究中统计结果的代表性，并进一步推动基于卫星的 CI 气候学统计研究。此外，在对

2010 年候选卫星信号进行雷达验证时存在两个问题：1）半自动方法产生了不少无对应

雷达观测的虚假卫星信号，尽管在本研究中对其进行了有效剔除，但其若在 CI 卫星临

近预报中将会增加虚警率；2）不少雷达观测到的 CI 事件无法找到对应的 CI 卫星信号，

在 CI 卫星临近预报中将会降低探测率。实际上，这两个问题也一直存在于国际上的

CI 卫星研究和预报中。解决这两个问题的根本在于改善 CI 事件在雷达和卫星上的一一

匹配。从虚假卫星信号和 CI 卫星信号，以及未被卫星检测到的 CI 事件和被卫星检测

到的 CI 事件入手进行特征对比可能有助于解决问题。更值得期待的是，目前国际上正

处于静止气象卫星更新换代的时期，显著提升的新一代卫星探测能力将有效改善以上

问题。我国已发射的新一代静止气象卫星 FY-4A，相比于本研究使用的 FY-2，空间分

辨率由 1.25–5 km 提升到 0.5–4 km，全盘扫描所需要的时间则由 30 min 缩短为 15 min，

通道数也由 5 个增加到 14 个（Yang et al., 2017）。全面提升的卫星能力将进一步推进基

于卫星的 CI 研究和临近预报技术。 

基于雷达的边界研究中只给出了边界及其引发对流的初步统计特征，在未来的工

作中，以下方面有待开展深入研究：1）使用地面站等观测对产生边界和不产生边界的

环境特征进行比较，考察边界产生与否对地表温度差异的依赖性；2）探索边界及其引

发对流的三维结构以及二者的关系；3）引入卫星观测到的积云发展信号，串联边界、

积云和对流过程三者的时空关系；4）借助数值模式，论证复杂下垫面对边界形成和

CI 发生的影响，探讨边界引发对流的具体过程。这些研究的开展将进一步有力改善基

于边界的 CI 定时定点预报。 
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527 办公室的同学们，与你们一起学习所拥有的和谐、互助、欢乐的氛围是值得珍惜的。

感谢好友白兰强在科研过程中频繁的合作与交流，以及庄一洲在技术问题上耐心的解

惑。从厦大一起到北京学习的方鑫和其他老伙伴们，有幸与你们一路同行。感恩在我

博士期间关爱我并为我提供便利的亲友，特别是黄威和黄漾玲夫妇。 

感谢我的女朋友张慕容，与你的相识相知是我来北大后的另一重要收获。读博期间

一半的时光有你的陪伴是我莫大的幸运，愿余生我们继续相互指教、相互扶持。同时

感谢慕容爸妈对我的关爱和鼓励。 

后，感谢我的父母。他们重视我的教育，并引以为豪，让我在求学的过程中无后

顾之忧并充满动力。感谢他们无条件地支持我所做的决定，给予了我十分的信任。唯

有努力奉养父母能报答万一。 

前路漫漫，我将始终记得这些可爱的人，继续前行。 

 

黄亦鹏 于燕园 

二零一八年五月 
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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 


