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影响气温直减率变化的物理过程讨论 
朱禾 王秀明

（中国气象局气象干部培训学院，北京 100081）

摘要：对流层中大气温度垂直递减率是决定大气静力稳定度的主要因素。基于气温直减率（γ）倾向公式，讨论了影响γ
变化的主要物理过程，包括温度平流的垂直差异和垂直运动。“上冷下暖”的温度平流垂直差异导致气温直减率增大，大

气层结趋于不稳定，对与之密切相关的气温直减率平流，特别是混合层平流，进行了讨论。垂直运动对气温直减率的影

响往往被忽视，且常被视为抬升条件，重点讨论了天气尺度系统强迫的缓慢垂直运动对气温直减率的影响。
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Abstract: The environmental temperature lapse rate is the critical ingredient of static stability for tropospheric atmosphere. Base 
on the lapse rate tendency equation, the relevant physical processes that affect the local rate of change of lapse rate are discussed, 
including differential temperature advection and the vertical motion. Warm temperature advection decreasing with height lead 
to γ increase and stratification tends to instable. This paper discusses the lapse rate advection which is differential temperature 
advection in essence, especially the mixed layer advection downstream. The influence of vertical movement on the lapse rate 
is often ignored, and is often regarded as the lifting machanism. This paper pay more attention to the effect of slow vertical 
movement, which forced by synoptic scale systems, on the lapse rate.

Keywords: lapse rate, differential temperature advection, vertical motion, static stability 

收稿日期：2015 年 2月5日；修回日期：2015 年 9月15日
第一作者：朱禾（1962—），Email: zhuh@cma.gov.cn
资助信息： 公益性行业（气象）科研专项（GYHY201406002），

国家自然科学基金项目（41175043，41475042）

0	 引言
对流层中大气温度随高度增加逐减降低，一般用

高度每增加100m或1km温度降低的度数来描述，称为

气温直减率，用γ表示， 。在对流层内，大气

平均气温直减率为6.5℃/km。比较环境气温直减率与

气块干湿绝热递减率的大小是诊断大气静力稳定度的

方法之一。假设低层水汽状况相同的情况下，基于气

块理论，气温直减率越接近干绝热递减率（γd），大

气层结越不稳定，因而气温直减率演变分析在雷暴潜

势预报中是不可或缺的环节。Doswell等[1]提出的“配

料法”，即给出了基于雷暴发生三要素（层结不稳

定、水汽和抬升）诊断雷暴发生潜势的思路。为了使

雷暴构成三要素相互独立，从而能分别考虑其演变对

雷暴发生条件的影响，Doswell等[1]提出的静力不稳定

（instability）仅指温度层结处于条件不稳定状态。尽

管严格意义上三要素并不完全独立[2]，为了简化问题

本文仅考虑影响气温直减率变化的物理过程。  
预报员常基于流型识别法做雷暴潜势预报，对高

空槽后冷平流及低层偏南暖湿气流尤为关注，认为这

种“上冷下暖”的差动温度平流是不稳定层结建立的

基本方式。本文从气温直减率局地变化公式入手，对

影响γ的物理过程进行了较为全面的讨论，对差动温

度平流的不同表现形式做了进一步的讨论，并试图对

不同物理过程对气温直减率的影响大小进行讨论。

1	 水平运动对气温直减率的影响
气温直减率局地变化公式[3-4]为：

                       （1）

式中， 为气温直减率，γd为干绝热递减率，w
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表示垂直速度，Q为非绝热加热，cp为定压比热。式

（1）右边第一项为气温直减率平流，第二项为随高

度变化的风的温度平流，第三项为拉伸项，第四项为

气温直减率垂直输送，第五项为非绝热加热。由于引入

了关系式 ，其中隐含了静力平衡关系，式（1）

适用于大尺度运动和非深对流的中尺度运动。式

（1）右边前两项与温度平流有关，第三、四项与垂

直运动有关。

式（1）右边第一、二项可合并为 ，

即温度平流随高度的变化（差动温度平流）[4]，说明

上层冷平流、下层暖平流使大气层结趋于不稳定，也

是预报员常说的“上冷下暖”，大气层结不稳定。尽

管如此，差动温度平流对层结的影响是一个缓慢积累

的过程，层结不稳定区并不一定同时可诊断出差动温

度平流，很可能差动平流过程在诊断时刻之前发生。

若将大尺度运动界定为准地转运动，则式（1）中第

二项为热成风温度平流，而热成风温度平流为0，因

而该项对气温直减率变化几乎无贡献。这说明温度平

流的影响主要表现为气温直减率的平流[即式（1）右

边第一项]。对大气尺度运动，量级分析也表明，气温

直减率平流项比其他项大一个量级[4]，在灾害性强对

流天气过程中，该项对气温直减率的改变可以达到3h
增加1℃•km-1。  

近乎干绝热递减率的温度层结可以由高原边界层

混合作用形成，也可以由干下沉运动形成，天气尺度

系统强迫的下沉运动通常都是干下沉。有利于雷暴发

生一种流型为：高原地区深厚的混合层由强偏西风平

流到下游的平原地区，形成平原高架混合层（elevated 
mixed layer，EML）[5]。高架混合层实际上是上游高

原地区的边界层混合层，只是高原地区水汽含量少，

混合层相对深厚。该混合层（表现为气温直递减率几

乎干绝热递减率，位温相同）会在气流作用下平流

到平原地区，叠加在平原湿舌之上而形成强不稳定。

对高原而言，是抬升混合层，对平原地区而言是“高

架”（elevated）的。因而雷暴天气常发生在靠近高原

的平原地区，如：美国的落基山脉东部平原，我国的

华北平原和黄淮地区。美国一般用700～500hPa（简

称“T75”）气温直减率和显著流线配合分析高架混

合层平流[6]。根据对北京周边探空的分析，影响北京

及其下游平原地区的高架混合层的底部通常在700hPa
以下，而不在700hPa之上[7]，这与上游的地形高度有

关。因而在华北平原地区高架混合层分析的层次不能

拘泥于“T75”。槽后干冷下沉运动亦能形成气温直

减率近乎干绝热的层结，同时形成强逆温，抑制对流

发生。干绝热气层平流到下游平原地区叠置在暖湿气

团之上有利不稳定层结形成。另一方面，干绝热气层

平流下游平原地区同时也形成较强的逆温（常被称为

干暖盖，即Lid 或Cap），随着逆温层以下低层气团

水汽和热量的累积，气团增温增湿，对流有效位能增

大，如果存在中尺度系统强迫抬升或上游有对流系统

移来，较强的抬升揭开“盖子（Lid）”，将出现灾害

性强对流天气[8]。气温直减率大值区东移叠加到低层

湿区之上，形成不稳定的物理过程，这在我国东北龙

卷等强对流天气个例中较为多见[9]。

2	 垂直运动对气温直减率的影响估计  
Doswell[10-11]认为大尺度系统强迫的垂直运动对大

气层结有重要影响，指出天气尺度上升运动对雷暴的

作用一般不是克服对流抑制的“抬升”作用，而是使

大气层结向不稳定演化。式（1）中第三、四项分别

为垂直速度分布不均匀造成的拉伸项和气温直减率垂

直输送项。下面先讨论垂直拉伸项。如图1，初始气

层厚度为1km，其底部为10℃，假设环境气温直减率

为大气平均态，即6.5℃·km-1，则顶部为3.5℃。假设

顶部垂直速度大于底部，天气尺度系统强迫的上升速

度一般在500hPa无辐散层最大，量级为100cm·s-1，在

不失一般性的情况下，假设顶部垂直速度为2cm·s-1，

底为1cm·s-1。以干绝热过程抬升一段时间后，顶抬升

了1km，则温度下降约10℃，即顶抬升后为-6.5℃；

底抬升0.5km，温度下降5℃，抬升后为5℃。由于拉

伸气柱厚度由1km变为1.5km。假设从底至顶气层垂

直速度均匀递增，则气层平均气温直减率由6.5℃·km-1

增至7.7℃·km-1，增加了1.2℃·km-1。所需时间约为14h
（1cm·s-1的垂直速度上升0.5km所需要的时间），大致

相当于12h增加1℃·km-1。这样的气温直减率增幅导致

图1  拉伸项对大气气温直减率影响估计示意图	
Fig. 1  The diagram to evaluate the influence of the 

stretching term on the lapse rate
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的正浮力增量可使风暴垂直速度增加7～12m·s-1[10]。 
当气温直减率垂直分布不均匀且有垂直运动时，

会产生垂直输送。当气温直减率随高度减小时，上

升运动使上层气温直减率增加。2011年8月8日20时，

北京周边700～500hPa受上升气流控制（图2a）。在

上升运动的作用下，气温直减率近乎干绝热递减率

的气层由8日20时的850～650hPa抬升至769～550hPa

（图2b中灰色粗虚线处），同时700～500hPa温度差

由17℃增至21℃，对应气温直减率增幅为1.1℃·km-1。

从图2b可知，8日20时—9日08时700hPa增温1℃，

500hPa降温3℃。由探空资料诊断不出明显的温度平

流。由NCEP 1°×1°分析资料诊断出500hPa以下气温

递减率从08日20时—09日08时亦增大，且北京站点处

850～500hPa为100cm·s-1量级上升运动。  

图 3 给出了 9 日 0 2 时由 N C E P 资料给出的

700～500hPa温度平流。8日20日—9日02时700hPa为
弱冷平流，600hPa为弱暖平流，500hPa温度平流不明

显，因此温度平流的垂直分布为“下冷上暖”，其作

用是使得气温直减率减小。综上，北京站对流层中

低层气温递减率增大不是由温度平流造成，而是由

1cm·s-1量级的垂直运动造成。需要指出，本文所讨论

的垂直抬升是大尺度系统或次天气尺度系统所强迫的

缓慢垂直运动对整层大气的抬升，而非中尺度系统强

迫的较强垂直运动对局地气块的抬升，因而不是讨论

的抬升条件而是大尺度环流对气温直减率的影响。

对于边界层而言，由辐射和湍流混合造成的非绝

热加热作用明显。白天地表辐射升温，通过感热和湍

流混合使得边界层气温直减率增大，因此午后到傍晚

低层气温直减率明显增大，而夜间减小(图2b）。

3	 结论与讨论
对流层中大气温度垂直递减率是决定大气静力

稳定度的主要因素，本文从影响气温直减率局地变化

公式入手，讨论了影响大气温度垂直递减率的物理过

程，即差动温度平流和垂直运动。差动温度平流即通

常业务预报中提到的“上冷下暖（平流）”——上层

冷平流、下层暖平流。实际上，差动温度平流由气温

直减率平流项主导，近乎干绝热递减率的混合层的层

结不会因垂直运动而改变，因此其平流到下游地势平

坦地区对层结不稳定的作用尤为显著。

一般来说，差动温度平流项占主导，但垂直运动

对气温直减率的影响亦不可忽视，拉伸项和气温直减

率垂直输送项对气温直减率的改变都可以达到每12h
增加1.0℃·km-1。本文给出了一次由垂直运动造成温度

递减率增大的过程。高空槽前上升运动导致环境气温

直减率增加是雷暴常在高空槽前发展的原因之一。

非绝热项包括辐射增温和凝结潜热释放都是很重

要的且不可以忽略的，非绝热加热与绝热加热常常同

时出现且部分抵消，限于篇幅和非绝热加热问题的复

杂性，本文未做讨论。
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Fig. 3  The temperature advection at 700hPa (a, d), 600hPa (b, e) and 500hPa(c, f) at 12 UTC, 8 August, 2011(a, b, c) 
and 18 UTC, 8 August, 2011(d, e, f) (unit: 10-4K.s-1)
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