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Abstract: Atmospheric instability is one of the necessary conditions for the occurrence of severe convective weather, which is characterized
by its intricacies. This paper first briefly reviews the air parcel theory and points out its limitations in application, for example, changes in
pressure and vorticity of the environmental atmosphere inevitably caused by the strong upward motion of parcels in convective storms. Then,
the concepts of static instability, symmetric instability, and other types of instability are reviewed. A special focus is given to summarizing
the conditions for conditional instability, moist absolute instability, and conditional symmetric instability, as well as their relationship with
the occurrence and development of convective storms, with some misunderstandings being clarified. The most effective method for determin⁃
ing conditional instability is to make a finite virtual displacement of the parcel and then use convective available potential energy (CAPE) for
identification. However, the calculation of CAPE and convective inhibition is sensitive to the temperature and moisture of the parcel, and
they should be computed and corrected using virtual temperature. The optimal CAPE value has better representativeness than that of the sur⁃
face-based CAPE. In strong vertical wind shear and low CAPE environments, the acceleration effect of dynamic disturbance pressure gradi⁃
ent caused by rotation is crucial for the development of severe convective storms. Convective instability does not necessarily correspond to
conditional instability. A straightforward method for distinguishing conditional symmetric instability is to use saturated equivalent geostroph⁃
ic potential vorticity. We further summarize the mesoscale rainband characteristics caused by this type of instability.
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摘 要：大气不稳定是强对流天气发生的必要条件之一，具有复杂性。首先简要回顾了气块假设，给出了该假设的应用

局限性，比如气块在对流风暴中的强上升运动必然会导致环境大气气压和涡度的变化等；然后梳理了大气的静力不稳

定、对称不稳定以及其他多种类型不稳定的概念，重点总结了条件不稳定、湿绝对不稳定和条件对称不稳定的判据及其

与对流风暴发生发展的关系，同时澄清了一些错误认识。判别条件不稳定最有效的方法是对气块作有限虚拟位移、使用

对流有效位能(CAPE)来判别。CAPE和对流抑制能量的计算对抬升气块的温湿状况较为敏感，并需要进行虚温订正；最

优CAPE值较地表CAPE具有更好的代表性。在强垂直风切变、低CAPE环境中，由于旋转导致的动力扰动气压梯度的加

速作用对强对流风暴的发展至关重要；对流不稳定不一定对应于条件不稳定。条件对称不稳定的方便判别方法是使用

饱和湿地转位势涡度，文中进一步总结了该不稳定所致的中尺度雨带特征。
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引 言

强对流天气突发性强、强度大，是导致我国气象

灾害的主要天气类型之一，比如2015年强下击暴流导

致“东方之星”客轮翻沉事件(郑永光等，2016a)、2016
年江苏省盐城市阜宁县 EF4 级龙卷 (郑永光等，
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2016b)、2021年 7月河南(苏爱芳等，2021)和 2023年 7
月华北(杨舒楠等，2023)超强暴雨等。强对流天气的

发生需要充足的水汽、不稳定条件、抬升触发机制和

有利的垂直风切变等条件(Doswell，2001；王秀明等，

2014；郑永光等，2017)。
对流风暴(也称为雷暴或者深厚湿对流)由于触发

机制多样、复杂、时空尺度小，其生成是业务强对流天

气预报的难点之一，已有较多研究(俞小鼎和郑永光，

2020；胡萍等，2022；郑永光和陈炯，2022)对此进行了

详细总结、分析和讨论。水汽为对流风暴发生提供最

重要的能量来源。大气水汽含量是否足够导致深厚

湿对流发展的实质是，能否形成导致这些对流的条件

不稳定或者条件对称不稳定，即对流风暴形成与发展

所需的水汽条件是与不稳定条件密切联系在一起(郑
永光等，2017)。大气不稳定是对流风暴发生所需的必

要条件之一，但其判识存在很大的复杂性。不稳定是

指某一系统平衡态的某些扰动运动到达新的位置后，

不能返回到原有的平衡位置。美国气象学会(Ameri⁃
can Meteorological Society，AMS)把大气中的不稳定分

为静力不稳定和动力不稳定(American Meteorological
Society，2024)，但实际二者经常交织在一起，难以完全

分清；Holton (2004)则把大气不稳定分为气块不稳定

和波动不稳定。对于垂直对流，需要判别大气是否存

在静力不稳定；对于倾斜对流，需要判断是否存在对

称不稳定；这两类不稳定都属于气块不稳定(Holton，
2004)。Schultz和 Schumacher (1999)、Schultz等(2000)、
Sherwood (2000)分别分析讨论了大气的对称不稳定、

条件不稳定及其复杂性等。孙继松和陶祖钰(2012)、
王秀明等(2014)、郑永光等(2017)也分别分析总结了与

静力不稳定与动力不稳定有关的基本理论、位势不稳

定与对称不稳定等概念、探空分析与不稳定参数、湿

位涡与对称不稳定的关系、估计对流有效位能(CAPE)
数值时空演变的着眼点、CAPE与对流抑制能量(CIN)
对气温与水汽变化的敏感性等。

目前学术界对大气不稳定概念虽然有了较为深

入的理解和认识，但由于其复杂性，依然存在一些不

足和误区。因此，本文首先简要回顾与稳定度判识密

切相关的气块假设，然后进一步总结大气中的各种不

稳定的概念，重点是静力不稳定和对称不稳定，并澄

清一些错误认识，以期为加深对流风暴形成机理认识

和提高业务预报能力提供物理基础。

1 气块假设

判断大气静力稳定度通常使用气块假设，其是国

内外大气科学教科书的基本内容之一。气块假设也

称为气块理论、气块法或路径法。气块也称为空气微

团，是指宏观上足够小而微观上含有大量分子的空气

团，其内部可包含水汽、液态水或固态水。

气块假设要求满足的条件(盛裴轩等，2003；华莱

士和霍布斯，2008；李万彪，2010)包括：1) 气块内温度、

压强和湿度等都呈均匀分布，各物理量服从热力学定

律和状态方程；2) 气块运动时是绝热的，遵从准静力

条件；3) 气块不与环境大气进行物质交换，其运动不

对环境大气造成扰动；4) 气块运动缓慢，因而其动能

与气块总能量相比可以忽略。以上假设中，气块的绝

热过程和准静力条件的假定具有较好的合理性，因此

气块假设在对流天气分析中得到了广泛应用。

气块假设是对实际大气作了非常简单和理想化

的近似，其只能在移动微小距离时是可能的。积云对

流属于湍流运动，气块假设不考虑气块移动对环境空

气的影响，这与实际肯定不符，气块的上升运动必然

会导致气压和涡度的变化。Emanuel (1994)指出气块

假设没有考虑扰动气压梯度的加速作用，不能处理与

扰动气压梯度相关的一些不稳定。在强对流风暴中，

上升气流的速度可达十几至几十m·s-1的量级(Mar⁃
kowski and Richardson，2010)，因此也难以体现“气块

运动缓慢”这一假设，这么强的上升气流也必然会导

致涡度的变化。垂直涡度造成的动力扰动气压加速

作用将在2.4节进行更多论述。

在对流风暴中，除了考虑影响积云发展的湍流粘

性力外，气块和环境的湍流混合和动力混合(即夹卷作

用)是非常活跃的，对积云的形成和发展影响很大

(Emanuel，1994；Markowski and Richardson，2010)，这在

分析具体对流风暴发生发展时需要充分注意。

2 静力不稳定

静力不稳定也称为浮力不稳定或重力不稳定或

垂直不稳定，其与对流发生发展关系最为密切。大气

中的静力不稳定通常是条件不稳定，其属于潜在的不

稳定，因为若是绝对不稳定，大气通常会迅速调整为

稳定状态。

需要说明的是，大气中还存在一类瑞利-贝纳德

(Rayleigh-Bénard)不稳定。它是在薄层流体的顶部或

底部受到热量通量时产生(Houze，2014)，其产生的对

流称为贝纳德对流或瑞利-贝纳德对流。大气中会形

成类似贝纳德对流的浅对流积云，包括晴空积云、中

尺度胞状对流和水平对流卷等，均属于浅薄湿对流(郑
永光和陈炯，2022)。

静力不稳定的判别通常有气块法、薄层法和整层

稳定度判别方法，气块法最为常用，薄层法难以实际
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使用。气块法判别静力不稳定有两种做法：分别对气

块作微小虚拟位移和有限虚拟位移。对气块作微小

虚拟位移实际上是一种简单的理想的静力稳定度判

别方法，是一种传统的物理学判别方法，通常使用垂

直减温率判据；实际的研究和业务中，需要对气块作

有限虚拟位移来判别静力稳定度，最为便捷的是使用

CAPE和CIN来判别；后文的对称不稳定判别与此类

似。对气块作微小虚拟位移来判断静力稳定度的判

据如式(1)，即垂直减温率判据。

其中 Γ 为环境大气的垂直减温率，γd 为干绝热减温

率，γs 为湿绝热减温率，θ 为位温，θ*
se 为饱和假相当

位温，z为垂直坐标。

大气中绝对不稳定的情况通常是非常罕见的，但

对流风暴中可能会存在，如后文给出的湿绝对不稳

定。盛裴轩等(2003)、李万彪(2010)认为晴空太阳短波

加热的近地表混合层大气充分混合达到干绝热垂直减

温率(也就是地表气温达到对流温度Tc)为绝对不稳定，

但实际上这只是混合层达到了中性层结，只有非常贴

近地面的薄气层(大约为混合层厚度的5%)才会是超绝

热减温率，才是绝对不稳定(华莱士和霍布斯，2008)。
Tc的物理涵义是在假定地面比湿不变的情况下，随着

地面气温逐渐升高，边界层大气通过湍流作用充分混

合，具有均匀的位温和比湿，CIN逐渐变小，当地面气

温上升到CIN完全消失时的温度。Tc是用来预报热对

流的一个较好物理量。

暖季大气中条件不稳定和对流不稳定最为普

遍存在，但存在较多认识误区。以前通常认为湿绝

对不稳定不可能长时间存在于大气中，但 Bryan和

Fritsch(2000)的研究成果展示了与此不同的认识。

2.1 条件不稳定和对流不稳定

条件不稳定是指大气层结对饱和气块是静力不

稳定的，而对未饱和气块是静力稳定的；而所谓的“条

件”这个术语指的是需要首先使得气块达到饱和才能

产生这类不稳定。因此，仅是 γd >Γ > γs ，对于不饱和

气块并不能保证气块作微小虚拟位移会发生不稳

定。因此，气块法作微小虚拟位移式(1)中 ¶θ*
se

¶z
< 0 的

判别，一定是针对饱和气块作微小位移抬升才是不

稳定的，这是因为如果气块不饱和，对其作微小位移

就很难使得水汽凝结释放潜热，从而几乎不可能导

致不稳定。Lin (2007)推导了条件不稳定的气块微小

位移方程为式 (2)，从而得到条件不稳定的判据是

¶θ*
se

¶z
< 0 。

D2η

Dt2
+
æ

è
çç

ö

ø
÷÷

g

θ*
se

¶θ*
se

¶z
η = 0 (2)

-
æ

è
çç

ö

ø
÷÷

g

θ*
se

¶θ*
se

¶z
η » b (3)

其中 η为气块垂直位移，g为重力加速度，θ*
se 为环境

大气饱和假相当位温，b为浮力，t为时间，D为全导数。

条件不稳定在暖季大气中很常见，但仅仅使用气

块作微小虚拟位移或者仅仅使用垂直减温率判据难

以判断不饱和气块的稳定度情况 (Sherwood，2000)，
因此，更常使用气块有限虚拟位移来判别条件不稳

定，即使用假绝热过程来判别。对于不饱和的气块，

使用式(1)判别有限虚拟位移的静力稳定度，必须进行

有限虚拟位移使其达到饱和，水汽凝结释放潜热后，

再使用气块的虚温与环境大气虚温的差值来判断，即

常使用CAPE和CIN。因此，Emanuel (1994)认为条件

不稳定是有限位移不稳定的一种特殊情况，这种不稳

定对于不饱和气块的微小位移是稳定的，对于足够大

的位移是不稳定的。

在CAPE>0的情况下，如果CAPE>CIN，称为真潜

不稳定，如果CAPE<CIN，则被称为假潜不稳定，目前

科研业务中均已不再使用这种定义和判识方法(Schul⁃
tz et al.，2000)。Emanuel (1994)定义的“CAPE”是目前常

用的CAPE与CIN的差值，目前也已不采用这种定义。

整层大气静力不稳定判别不能使用气块法来分

析判断，其判据是假相当位温 θse 或者假湿球位温 θsw

随高度的变化，如式(4)。这种整层气层不稳定，通常

称为对流不稳定，也称为位势不稳定或潜在不稳定；

需要注意的是，“潜在不稳定”是比较合适的名称，而

“对流不稳定”、“位势不稳定”这两个名称都有一定的

误导性。

¶θse

¶z

ì
í
î

ï

ï

> 0 稳定
= 0 中性
< 0 不稳定

(4)

虽然很多研究和业务预报中在使用对流不稳定

这一术语，但对流不稳定不一定对应于条件不稳定，

ì

í

î

ï

ï

ï

ï

ï
ïï
ï

ï

ï

ï

ï

ï

ï

ï

ï

ï
ïï
ï

ï

ï

ï

ï

Γ > γd
æ
è

ö
ø

或¶θ
¶z

< 0 绝对不稳定

γd >Γ > γs

æ

è
çç

ö

ø
÷÷或¶θ

¶z
> 0且

¶θ*
se

¶z
< 0 条件不稳定

Γ < γs

æ

è
çç

ö

ø
÷÷或

¶θ*
se

¶z
> 0 绝对稳定

Γ = γs

æ

è
çç

ö

ø
÷÷或

¶θ*
se

¶z
= 0 饱和气块中性，未饱和气块稳定

Γ = γd
æ
è

ö
ø

或¶θ
¶z

= 0 饱和气块不稳定，未饱和气块中性

(1)
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其可能是中性的，也可能是静力稳定的，这是因为 θse

和 θsw 均不是状态变量，其是否能够使得气块达到条

件不稳定取决于气层能否达到饱和使得CAPE>0。类

似地，条件不稳定也不一定是对流不稳定的。如图 1
中，2021年 4月 30日 20时(北京时，下同)桂林和上海

两 地 700 hPa 以下气层基本都是对流不稳定的

( ¶θse

¶z
< 0和

¶θse
*

¶z
< 0 )，但桂林无 CAPE (图 1a)，因此气

块是稳定的；上海近地面层CAPE>0 (图1c)，气块是条

件不稳定的，但在 747 hPa及以上层次的气块基本无

CAPE(图1b)，是稳定的。

图1 2021年4月30日20时桂林(a)和上海(b、c)倾斜T-logp图(红色实线为温度廓线，蓝色划线为露点廓线，深红色实线为饱

和假相当位温 θ*
se 廓线，紫红色实线为假相当位温 θse 廓线，蓝色实线为位温 θ廓线，黑色实线为抬升曲线；

图a和c中抬升曲线起点为近地面200 hPa的气层内最大 θse 点，图b中抬升曲线起点为气压747 hPa、

气温8℃和露点1℃处；红色填充区域为正面积，蓝色填充区域为负面积，下同)

Fig. 1 Skew T-log p diagrams from (a) Guilin and (b, c) Shanghai stations at 20:00 BT on April 30, 2021 (The red solid line represents the temperature profile,

the blue line the dew point profile, and the deep red solid line the saturated pseudo equivalent potential temperature θ*
se profile, the magenta line the pseudo

equivalent potential temperature θse profile, the solid blue line the potential temperature θ profile, and the black solid line the uplift curve. The starting

points of the uplift curve in panel (a) and panel (c) are the maximum θse within the lower 200 hPa levels near the ground. The starting point of the

uplift curve in panel (b) is the position at the pressure of 747 hPa, temperature of 8 ℃, and dew point of 1 ℃. The red-filled

area represents the positive area, while the blue-filled area represents the negative area. Same hereinafter)

2.2 湿绝对不稳定

Bryan和 Fritsch(2000)通过分析多个个例观测(超
过13 000个探空)和数值模拟结果，认为除了式(1)给出

的 5类静力稳定度外，大气中还存在第 6类静力稳定

度—湿绝对不稳定(Moist Absolute Unstable，MAU)，即
饱和大气垂直减温率 Γs 大于湿绝热垂直减温率 γs ，

如式(5)。
Γs > γs (5)

这种湿绝对不稳定性可以产生和维持的观点与

2.1节给出的气象学通常认知是相反的。通常认为，如

果垂直减温率比湿绝热垂直减温率 γs 更大，即式(5)的
情况，发展快速、非垂直静力平衡的湿对流将在大气

饱和后立即发生，然后这种不稳定状态将被迅速消除

或中性化。然而，Bryan和Fritsch(2000)认为这种传统

观点没有考虑天气过程可能产生这种不稳定状态的

速度，或者消除这种不稳定状态的速度。也就是说，

与干超绝热层的形成一样，湿绝对不稳定状态的形成

速度会更快于对流系统消除它的速度。

Bryan和 Fritsch(2000)给出了一个理想的对流系

统。在该系统的前侧，大气是条件不稳定的、充分混

合的深厚边界层。从该充分混合边界层上升的气块

无法克服对流抑制能量、不能到达自由对流高度。对

流系统的出流边界接近该混合边界层时，环境大气被

强烈抬升，使得对流层下部的一层大气饱和，从而形

成一个湿绝对不稳定层(Moist Absolute Unstable Lay⁃
er，MAUL)。如前所述，传统理论认为，非静力浮力驱

动的翻转气流将迅速消除MAUL，即对流云将迅速发

展，会以湿中性(或稳定)层结取代MAUL。然而，这种

仅基于气块理论的传统观点并没有考虑到最初造成

MAUL的较为深厚的强中尺度垂直运动，而实际上，可

消除MAUL的由浮力驱动的上升运动弱于产生MAUL
的中尺度垂直运动。Houze (2014)也给出了一个机载

双多普勒雷达观测到MAUL的一个对流风暴个例。

MAUL通常出现在具有板块状翻转环流的对流系统

中，如飑线、窄冷锋雨带等。

Bryan和 Fritsch(2000)认为湿绝对不稳定是许多

中尺度对流系统(Mesoscale Convective System，MCS)发
展阶段形成、并持续到其成熟阶段的一种基本状态，

湿绝对不稳定在确定对流系统的内部结构时可能很
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重要，MAUL的强度和深度也可能影响湿涡旋的大小

和数量，也就是MAUL的深度和强度可能有助于解释

MCS对流区胞状结构的变化。

2.3 CAPE和CIN及其订正

计算CAPE需要采用一定的假设。除了前文给出

的气块法假设外，计算CAPE最常用的方法是采用不

考虑冰相过程的假绝热过程(简称假绝热CAPE)，即在

假绝热过程中，假设气块中水汽凝结后立即脱离气

块，只有降水没有云的状态。如果计算CAPE时采用

假绝热过程，并考虑冰相过程，则由于考虑了冰相过

程使得正浮力增加，从而使得计算的CAPE值略有增

加，但这个增幅很小，因此计算CAPE时通常忽略冰相

过程(Cotton et al.，2011)。
如果使用可逆绝热过程(所有水凝物不脱离气块，

均随气块运动，即有云没有降水的状态)来计算CAPE
(简称可逆绝热CAPE)，在不考虑冰相过程情况下，并

考虑水凝物荷载对浮力的负贡献，计算的CAPE值要

显著低于假绝热CAPE。如果使用可逆热力学过程和

冰相过程计算，考虑水凝物荷载对浮力的负贡献，计

算的CAPE值与假绝热CAPE大致相当，这表明冰相过

程在可逆热力学过程中比在假绝热热力学过程中更

重要，这是因为凝结水的冻结(在假绝热假设下是不可

能的)对浮力有显著的正贡献(Cotton et al.，2011)。
CAPE和CIN不属于基本的大气物理量，而是由

整体大气的热力和水汽垂直分布结合而成，是被抬升

气块的温湿特征和环境大气的温湿垂直分布状态的

综合结果，因此，它们并不能独立于气温和水汽单独存

在，也不能简单地说大气会输送CAPE。这是因为，假

如大气已经具有了一定的CAPE，如果由于大气的输送

作用使得低层空气增温增湿，则会使得CAPE增加，如

果是大气中层降温变干，也会使得CAPE增加；而假如

大气没有CAPE值，则如果由于大气的输送作用使得低

层空气增温增湿和中层降温变干，也不一定能够使得

大气具有CAPE值，这需要进行具体分析和计算。

计算CAPE与抬升气块的温湿状况密切相关(郑永

光等，2017)，统计表明抬升气块的温度升高1℃，CAPE
值平均增加约200 J·kg-1；露点温度增加1℃，CAPE值平

均增加约500 J·kg-1，但有较大的0～1000 J·kg-1变化范

围(王秀明等，2012)。抬升气块的露点温度增加1℃使

CAPE值增加的幅度大于温度增加 1℃的幅度表明，

CAPE值对水汽的变化更加敏感(陶祖钰等，2016)。这

是因为在暖季，气块露点温度增加1℃所增加的水汽，

在完全凝结后释放的潜热显著大于气块温度增加1℃
所需热的量。气块温度和露点温度分别增加1℃会分

别导致不同的CAPE值变率，这是因为CAPE与抬升气

块的温度和露点温度之间均不是线性关系，它既是抬

升气块的温度和露点温度的函数，也是环境大气温度

垂直减温率的函数。

计算CAPE和CIN时，需要使用虚温订正。使用

虚温计算的CAPE和CIN值与使用温度计算的CIN和

CAPE显著不同；使用虚温订正时CAPE值会增加，CIN
会显著减小(Markowski and Richardson，2010)。

对于初始状态一定的抬升气块(一定的气压、温度

和露点温度)，在CAPE值大于零的情况下，大气垂直

减温率越大，CAPE值越大；当大气层结是干绝热减温

率(9.8 ℃·km-1)时，CAPE值最大(郑永光等，2017)。据

统计，垂直减温率达到7 ℃·km-1及以上就属于较大的

大气垂直减温率(Craven and Brooks，2004)。
由于CAPE值对抬升气块的温湿状况较为敏感，

且地表CAPE(指气块从地表抬升计算得到的CAPE值)
计算易于受到逆温层等层结和地表气温不均匀的影

响，因此，可以计算最优CAPE值来剔除逆温层的影响

(郑永光等，2017)。最优CAPE值较地表CAPE具有更

好的代表性，它比计算CAPE值时对大气进行时间订

正或者空间订正(王秀明等，2014)更易于实现，这也说

明地基对流风暴的触发是在边界层，而不仅仅是在地

表(郑永光和陈炯，2022)。美国强风暴预报中心在业务

预报中也使用混合层CAPE (MLCAPE，近地面100 hPa
平均层CAPE，近地面 100 hPa层的厚度约 1 km，大致

表征了边界层的厚度)，以减少不同抬升起点对计算

CAPE值的影响。MLCAPE使用近地面 100 hPa气层

的平均温度和露点温度来计算CAPE值，即使用均匀

混合的边界层来计算；统计表明 MLCAPE 较地表

CAPE更有代表性(Craven et al.，2002)。
由于 08时的中国探空很难代表下午和傍晚时发

展的对流的条件不稳定条件，因此，除了使用数值预

报的探空资料外，还可以采用对08时探空进行订正的

方法，通常假定气块具有估计的午后地表最高气温和

露点温度(通常采用 14时或 15时的地面观测，或者如

前所述使用对流温度 Tc和 08时的地面露点温度)，边
界层已经充分的湍流混合，此气块自地面绝热上升，

计算的CAPE值对于午后和傍晚时对流风暴较直接采

用08时探空具有更好的指示性。需要说明的是，这种

订正实际上是假定大气没有明显的平流过程，当天温

度和湿度的变化主要发生在边界层；因此，订正的探

空并不能完全代表下午和傍晚时发展的对流风暴条

件不稳定状态(图2)。
图 2表明对 2011年 7月 26日 08时的北京探空使

用 Tc 订正后计算的 CAPE 基本能够代表 14 时的

CAPE，但在该个例中很难代表 20时的CAPE，这正是
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因为北京地区上空大气整体的状态发生了很大变化

的缘故，而 26日 21时—27日03时左右北京海淀区的

中国气象局大院、紫竹院、甘家口等地发生了小时雨

量超过50 mm (最大76 mm)、累积雨量超过100 mm (最
大 132 mm)的强降水。不过，订正的CAPE较 08时探

空直接计算的CAPE有很大改进，但风场难以订正。
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图2 北京2011年7月26日08时探空(a)及其订正探空(b)、14时探空(c)和20时探空(d)倾斜T-logp图
Fig. 2 Skew T-logp diagrams from Beijing station for (a) 08∶00 BT sounding, (b) corrected sounding,

(c) 14∶00 BT sounding, and (d) 20∶00 BT sounding on July 26, 2011

(a) (b)

(c) (d)

CIN同样对气块的温湿状况比较敏感。通常情况

下，CIN对温度的变化较水汽的变化更敏感(Crook，1996)，
这是因为通常情况下，CIN值与空气块沿干绝热抬升过

程关系较大的缘故。CIN值决定了气块能否达到自由对

流高度所需强迫抬升的强弱。如前所述，如果近地面气

块温度达到对流温度，则CIN为零，这时只需要非常弱

的抬升强迫就能够产生热对流。所以，很容易理解，深

厚湿对流更易于发生在CIN较小的区域、而不一定是

CAPE最大的区域(Colby，1984；Weckwerth，2000)。
其实很难获得对流发生前CAPE真实值的大小

(孙继松和陶祖钰，2012)，一个原因是抬升气块的选择

本身就具有一定的不确定性，这是因为实际对流的抬

升高度较难确定，可能从多个高度或者一定的厚度起

始抬升；再一个原因就是对流发生前的大气层结会与

探空观测时的层结存在差异；还有夹卷、湍流的作用等

因素。还有一个易于忽视的原因是探空气球的飘移、

探测仪器本身的性能等使得探空观测的温度和湿度资

料、数值模式的分析与预报产品总是会存在误差，而

CAPE 和 CIN 值对这些误差比较敏感 (Crook，1996)。
还要说明的是，暖季的晴空条件下，由于太阳短波辐

射和湍流的作用，地面空气的实际气温要高于观测的

气温，这是因为观测气温是百叶箱空气的缘故，也会

对CAPE和CIN的计算造成误差。

如前所述，“气块法”的基本假定是气块在大气中

沿等熵面作绝热运动，与环境空气没有能量和质量交

换，因此没有考虑气块与环境间的混合，常高估

CAPE、低估CIN (王秀明等，2014)；而且，采用不同的抬

升过程假设和是否考虑冰相粒子也会对CAPE的计算

造成影响，尤其是对于冰雹天气。“气块法”忽略的因

素还有：气块上升时会受到空气动力学阻力和反向扰

动气压的作用；气块上升时，环境空气会下沉补偿；水凝

物对气块的上升会有拖曳作用等。计算CAPE使用假

绝热过程也没有考虑水凝物从气块中降落所带走的热

量，虽然此热量很小。Markowski和Richardson (2010)
估计，实际的对流风暴内最大上升气流大小通常只有

使用CAPE计算值的1/3~1/2，甚至更小。
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CAPE的计算也没有考虑地球的旋转作用，尽管

在强对流风暴中这种影响通常很小；如果考虑地球的

旋转作用，就与第3节的对称不稳定相关。

2.4 强垂直风切变低CAPE环境条件

超级单体会产生龙卷、强雷暴大风、大冰雹等强

对流天气，通常认为较大的CAPE和强的 0—6 km垂

直风切变有利于超级单体发生(Brooks et al.，2003)，但
也发现冷季的强垂直风切变、低 CAPE 环境 (简称

HSLC)中也经常产生龙卷、雷暴大风、冰雹等强对流天

气，其中该环境条件背景下，美国发生的微型超级单

体和准线性对流系统中产生了约一半的EF2级以上

龙卷 (Schneider et al.，2006；Davis and Parker，2014)。
相比于具有高CAPE的环境，HSLC环境下强对流天气

的预报准确率较低，是业务预报的挑战之一(Sherburn
and Parker，2014)。

HSLC的定义(Schneider et al.，2006；Sherburn and
Parker，2014)如下：SBCAPE (基于地表气块计算的

CAPE) ≤500 J·kg-1，MUCAPE≤1 000 J·kg-1，0—6 km
垂直风切变≥18m·s-1。

为了解在典型HSLC环境中，强对流风暴的强上升气

流和强地表涡旋形成的联系，Sherburn和Parker (2019)
使用CM1(云模式1)模式理想模拟研究了HSLC事件中

地面强涡旋的生成机制，发现低层强烈的旋转上升气

流对于HSLC环境的地表涡旋加强具有关键作用，其

中低层非线性动力加速度加强、导致向上的加速度在

低CAPE环境下尤其重要；Wade和 Parker (2021)使用

数值模拟研究了HSLC环境中的超级单体发展机制，

在CAPE值很小时，确认主要由动力扰动气压梯度导

致的加速度形成强垂直上升运动，该加速度的最大数

值位于大气低层。Conrad和Knupp (2019)则对比分析

了两次冷季HSLC环境中的飑线过程，认为水平切变

不稳定是中涡旋生成的可能机制之一。

截至目前，尚未见到有文献对该环境条件下的我

国强对流天气发生发展进行机理研究。但从业务预

报实践来看，2020年2月14日17时左右，湖北省宜昌

市秭归县等地下了密密麻麻的冰雹(杜牧云等，2022)，
最大冰雹如鸡蛋，最大小时雨量达 30.7 mm；其发生前

16 时的环境条件为 SBCAPE 接近零、MUCAPE约为

200 J·kg-1、0—6 km垂直风切变约为20 m·s-1，属于典型

的HSLC环境的强对流风暴个例，雷达观测显示该风

暴具有明显的小尺度涡旋特征，值得进一步深入分析

研究。

3 对称不稳定和倾斜对流

对称不稳定也称为等熵惯性不稳定，分为干对称

不稳定和湿对称不稳定。通常干对称不稳定直接简

称为对称不稳定。湿对称不稳定包括条件对称不稳

定(CSI)和潜在对称不稳定(PSI)。需要注意的是，CSI
和条件不稳定有时会同时发生。

对于干空气，在垂直于热成风的横截面内，平均

位温等值线的坡度大于地转绝对动量(也称为地转伪

角动量，不是绝对动量)的坡度，此时从某个初始位置

出发沿着两个等值面之间的任何方向移动的气块将

受到离开其移动方向的加速度，因此是不稳定的，其

中最不稳定的气块的位移方向几乎是沿着等位温面，

这就是对称不稳定，这个过程没有水汽的参与，因此

也称为干对称不稳定。对称不稳定的基础也是气块

理论，是惯性不稳定和干静力不稳定的综合。术语

“对称”是指大气的基本状态和扰动都独立于某一个

水平方向，即平行于某一个水平方向。

判别倾斜对流的重要条件之一是条件对称不稳定

判据。条件对称不稳定类似条件不稳定的判别，也可

以使用沿等地转绝对动量( Mg )面的垂直减温率判据或

倾斜对流有效位能(SCAPE)作为判据。类似于条件不

稳定，条件对称不稳定是指对饱和气块是对称不稳定

的，而对未饱和气块是对称稳定的；如前所述，术语“条

件”的含义是指气块经过有限虚拟位移后达到饱和以

后产生的对称不稳定(Schultz and Schumacher，1999)。
使用微小虚拟位移的“条件对称不稳定”判据

是，对于饱和气块，在垂直于热成风方向(或深层垂

直风切变矢量的方向)的横截面内 θ*
se 坡度大于 Mg

的坡度，即
|

|
||

¶θ*
se

¶z
Mg

< 0 ，其是 Mg - θ
*
se 关系，即沿等

Mg 面 θ*
se 随高度减小；注意，这里 Mg 不能替换为绝

对动量，否则不符合对称不稳定的理论基础(Schultz
and Schumacher，1999)。

类似于CAPE，可以定义 SCAPE (Emanuel，1994)。
“条件对称不稳定”的直接判据是 SCAPE>0。SCAPE
表征沿着等 Mg 面的上升倾斜气流具有的最大可能动

能，它由水平运动和垂直运动组成。但使用SCAPE来

作为倾斜对流是否发展的判据并不是很普遍，主要是

因为：1) 用探空观测资料计算 SCAPE较为困难；2) 通
常在活跃倾斜对流区域中的SCAPE值相对较小；3)即
使 CAPE 比较小时，SCAPE 与 CAPE 相比也是小值

(Schultz and Schumacher，1999)。
类似潜在不稳定(即通常所称的对流不稳定)，如

果
|

|
||

¶θse

¶z
Mg

< 0 或
|

|
||

¶θsw

¶z
Mg

< 0 ，则称为潜在对称不稳定

(PSI) (Emanuel，1994；Schultz and Schumacher，1999)，
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是 Mg - θse 或 Mg - θsw 关系。使用垂直剖面分析对称

不稳定时，要求剖面要垂直于热成风方向或者地转风

垂直切变方向；但可以使用地转位势涡度( PVg )来判

别对称不稳定，不过不能使用大气的实际位势涡度

( PV )来判别。对于干对称不稳定，PVg < 0 ；对于条件

对称不稳定，MPV*
g < 0 ，MPV*

g 为饱和湿地转位势涡

度；对于潜在对称不稳定，MPVg < 0 ，MPVg 为湿地

转位势涡度。类似地，不能使用大气的实际饱和湿位

势涡度( MPV* )或者湿位势涡度( MPV )来判别这两类

湿对称不稳定。

同样类似前文的“潜在不稳定”，“潜在对称不稳

定”不一定对应于条件对称不稳定，其可能是中性的，

也可能是对称稳定的。

CSI通常发生在强斜压区的附近，是锋面附近暴

雨和强对流发展的重要物理机制。CSI导致的中尺度

雨带通常具有以下特征(Seltzer et al.，1985；Schultz and
Schumacher，1999；俞小鼎等，2020)：1) 如果雨带移动，

则雨带是由环境气流的平流作用所致，其相对于环境

气流没有传播。2) 雨带间的间距与CSI层的厚度和等

饱和相当位温面的坡度有关。3) 在饱和假相当位温和

绝对地转动量等值面之间，如果气流满足CSI条件，斜

升气流将严格沿着饱和假相当位温等值面上升。4) 雨
带几乎沿着热成风排列，与热成风夹角通常不超过

15°。但是，即便不存在CSI，有时也会出现带状雨带结

构，可能是带状强迫上升气流所致。5) 即使CSI已转变

为中性状态，倾斜对流还可以继续持续多个小时，这可

能是锋生产生的强迫上升气流的作用。6) 倾斜对流的

触发通常比垂直深对流容易；倾斜对流的上升气流的

量级为1 m·s-1，显著小于垂直深对流。7)由于CSI通常

位于边界层之上，其产生的对流风暴常被称为高架雷

暴。8) CSI不能等同于倾斜湿对流，因为倾斜湿对流

的发生需要同时满足CSI、水汽和抬升这三个条件。

4 其他类型不稳定

正压大气中的扰动不稳定发展称为正压不稳定，

主要是从流场的水平切变中获取能量；斜压大气中的

扰动不稳定发展称为斜压不稳定，其能量来自基本气

流的有效位能转换。正压不稳定和斜压不稳定均属

于波动不稳定，通常针对的是罗斯贝波，比如温带气

旋的发展就属于斜压不稳定(Holton，2004)。
中尺度气象学中给出惯性不稳定(也称为旋转不

稳定)，是指当气块受到水平扰动时，会导致水平加速

远离地转平衡位置；其判据是环境大气绝对垂直地转

涡度(就是地转涡度和相对涡度之和)是否小于零，其

小于零将出现惯性不稳定，这常出现在中纬度的急流

核附近强负相对涡度区域，其水平风切变每100 km可

达 10 m·s-1以上；或者在低纬度地区，相对涡度为负

值，且与地转涡度之和小于零的区域(Markowski and
Richardson，2010)。这类不稳定属于狭义的惯性不稳

定，而大气中的动力不稳定也称为广义的惯性不稳定。

切变不稳定是另一类中尺度不稳定，是指在二维

运动的两种流体的界面处，由于流速的切变或不连续

而引起的流体动力不稳定性，AMS也称其为亥姆霍兹

不稳定(American Meteorological Society，2024)，包括水

平切变不稳定和垂直切变不稳定(即开尔文-亥姆霍兹

不稳定，K-H不稳定)。K-H不稳定是流速和密度不同

的两层流体间的内重力波不稳定，这种内重力波也称

为切变重力波或开尔文-亥姆霍兹波(K-H波)。
K-H不稳定在稳定的大气层结中能够产生大振

幅的重力内波和晴空湍流；有足够水汽时会形成波浪

状云(billow cloud)，这些云也称为开尔文-亥姆霍兹云

(K-H云) (Oblack，2020)。
线状对流的中低层大气中常常会存在一些小涡

旋，通常称之为中涡旋，其形成的可能原因之一就是

水平切变导致的不稳定所引起 (Conrad and Knupp，
2019)，不过更多的研究认为这些中涡旋与上升或下沉

气流导致的水平涡度转化为垂直涡度相关(Weisman，
1993；Schenkman and Xue，2016)；热带气旋中的类似龙

卷涡旋可能与K-H不稳定相关(Montgomery et al.，2002)。
还有一些不稳定是动力和热力共同作用形成的

不稳定，包括第二类条件性不稳定(CISK)、波动-CISK
(wave-CISK)和前文所述的对称不稳定等。大气中的

重力内波可以产生低层水平辐合，从而可形成CISK过

程 ，这 种 由 于 重 力 内 波 引 起 的 CISK 过 程 就 是

wave-CISK。wave-CISK和传统CISK之间的主要区别

在于，传统 CISK是由行星边界层摩擦来形成辐合。

wave-CISK主要是在较大的尺度的热带波动(如东风波)
扰动的应用中发展起来的，有人认为wave-CISK可以用

来解释多单体对流和飑线的维持(Cotton et al.，2011)，
但目前该机制还存在一些与尺度、热力作用、风切变

等相关的缺陷，使用起来要特别小心(Lin，2007)。
5 总结

地球大气中存在着各种不稳定，包括动力不稳

定、静力不稳定、动力和热力相结合的不稳定等，具有

很强的复杂性。本文首先简要回顾了气块假设；然后

梳理了大气的静力不稳定、条件不稳定、对称不稳定、

瑞利-贝纳德不稳定和其他多种类型不稳定的概念，

重点总结了静力不稳定和CSI的判据及其与强对流风
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暴发生发展的关系，分析了影响CAPE和CIN计算的

因素，同时对一些概念和错误认识进行了澄清，总结

了HSLC环境的强对流风暴发展机理和CSI所致的中

尺度雨带特征。得出主要结论如下：

(1) 气块假设虽然简单，但其作为判断大气稳定度

的有力工具，使用时需要注意气块上升运动所致的气

压和涡度变化以及夹卷作用的影响。

(2) 条 件 不 稳 定 作 微 小 虚 拟 位 移 的 判 据 为

¶θ*
se

¶z
< 0 ；对于不饱和的气块，条件不稳定必须进行有

限虚拟位移来判别CAPE值。

(3) 计算CAPE通常采用假绝热热力学过程，并需

要进行虚温订正。CAPE和CIN对抬升气块的温湿状

况很敏感，但CAPE对水汽的变化更敏感，CIN对温度

的变化更敏感。“大气输送CAPE”是不严谨的说法。

(4) 在具有板块状翻转环流的对流系统中，如飑

线、窄冷锋雨带等，对流系统的出流边界的附近区域，

环境大气被强烈抬升会形成湿绝对不稳定。

(5) 对气块作有限虚拟位移是最为准确判别条件

不稳定和CSI的方法，但使用饱和湿地转位势涡度判

断CSI最为简便。如果大气中发生垂直对流或者倾斜

对流，那么它必然是由有限振幅扰动、而不是微小扰

动引起。CSI和条件不稳定有时会同时存在。由CSI
导致的倾斜对流触发通常比垂直深对流容易，但上升

气流速度显著弱于垂直深对流。

(6) 在HSLC环境中，强对流风暴的强上升气流同

近地表的涡旋密切相关，这些涡旋的动力扰动气压梯

度会在近地表形成强垂直上升运动。

(7) 切变不稳定与对流风暴的小尺度涡旋形成相

关。CISK、wave-CISK和对称不稳定同动力和热力均

相关，但wave-CISK的应用要特别小心。
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