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（中華民國九十七年一月十二日收稿；中華民國九十七年六月八日定稿） 

摘  要 

台灣北部地區主要的降水期間是在 5~6 月間的梅雨、夏秋季的颱風及 2~4 月間的春雨。春季冷鋒

是造成春雨的主要原因，本文選取 1998 年 3 月 17 日到 22 日期間，由華北地區南移到華南地區的鋒面

系統，採用中尺度模式(MM5)進行模擬，以探討此春季冷鋒三維結構受武夷山區地形的影響及其演變

過程。 

鋒面南移到武夷山區時，地面鋒面會受到地形的阻擋作用而變形。鋒生函數分析的結果顯示，鋒

面（低層）過山前會減弱，過山後又會再度加強。在這過程中，主要是扭轉項（也就是垂直運動）扮

演了重要的角色。當鋒面過山時，雖然因地形影響改變了垂直運動場，造成鋒面爬山階段的鋒消，但

是鋒面前的暖濕空氣卻會因鋒面的舉升作用而達到飽和；另外，鋒面的斜壓性不論是在過山階段，或

是滯留階段，都可以維持在一個比較恆定的狀態。飽和的大氣環境與上述的環境條件，都符合條件性

對稱不穩定（CSI）理論的基本假設。 

透過濕位渦（MPV）的分析，可以瞭解在鋒面系統中處於飽和而且 MPV<0 的區域，若再配合地

形與鋒面次環流的舉升運動，這些區域可能就會有 CSI 的發展。本個案中的 MPV 負區，主要分布在鋒

前及鋒面帶上方的暖區中。而鋒前的暖濕空氣沿著鋒面爬升，在鋒面帶上形成飽和區，因此，本個案

中適合 CSI 發展的區域，主要分布在鋒面帶中的暖側，並且呈帶狀分布。這些區域的形成都是因為鋒

面帶上的鋒生作用造成，而地形造成的垂直運動場疊加在鋒生次環流上，又是使鋒面帶呈現鋒生、鋒

消間隔式分布型態的主要原因。 

關鍵字：地形作用，鋒生函數，對稱不穩定，濕位渦 



大氣科學                        第三十六期第二號 

 

102 

一、前 言 

台灣地區的降雨主要集中在 2 至 4 月的春

雨、5 至 6 月的梅雨、及 7 至 9 月的夏季颱風雨

（吳，1992），其中以梅雨期和颱風期的降雨最

多。可是當前一年梅雨及颱風雨量不足時，供應

民生用水及春耕用水的水庫蓄水量將嚴重不足，

因此，春季的降雨就顯得相當重要。由於鋒面在

台灣上游區域的特性及結構，都可能直接或間接

的影響鋒面南移至台灣附近的行為，其中又以地

形及海陸分布對鋒面的影響最大，因此，有關華

南地區地形對於春季鋒面特性的影響，是值得進

一步探討的課題。 

關於鋒面與地形的關係，早在 1920 年代，挪

威學派即已瞭解山岳地形會影響鋒面的移動，並

使鋒面帶變形。Bjerknes and Solberg (1921, 1922)

定性地指出地形會阻擋鋒面的移動，使鋒面帶扭

曲、變形，因而改變了鋒面上原先的垂直運動場，

以致雲系及降水型態也跟著產生變化。Bergeron 

(1937)認為地形對鋒面的影響主要有以下幾點特

性：1.山地區域會阻擋所有類型的鋒面，並會引

發背風旋生；2.鋒面降水及雲系會在山前（迎風

面）加強，在山後（背風面）減弱；3.山脈會加

強鋒面，甚至於有鋒生現象。 

過去在此方面理論與概念模式上的研究，大

多集中在一般氣流過山的行為，例如，背風旋生

與重力波的激發等，並且大都根據傳統的觀測資

料作分析，其中，又以對歐洲的阿爾卑斯山(Alps)

地 區 的 研 究 成 果 最 為 豐 富 (Egger and 

Hoinka,1992)。由於此類問題的複雜性，直到 1980

年代才開始有人從動力的觀點探討地形效應對鋒

面的影響。Bannon (1983)探討由水平變形場強迫

的準地轉鋒面經過二維山岳地形時的情形，發現

冷鋒接近山岳的時候會減弱，而當其越過山岳時

則加強，這是因為鋒面熱力場與山岳原有的熱力

場交互作用所造成的。 

Zehnder and Bannon (1988) 使 用 半 地 轉

(semi-geostrophic)模式(Hoskins, 1975)討論地形對

鋒面的作用，結果顯示當鋒面接近山坡時，水平

溫度梯度會減弱，反之，當鋒面移至背風坡時，

溫度梯度則會加強。半地轉模式的模擬結果顯

示，在準地轉(quasi-geostrophic)模式中(Holton, 

2004, p149)被省略的非地轉平流作用是非常重要

而不可忽略的。 

由觀測資料顯示，中緯度氣旋鋒面經常會伴

隨中小尺度的帶狀雲雨結構(Browning et al., 1973; 

Harrold, 1973; Hobbs, 1978) ， 而 這 些 間 距 約

80~300 km 的雲雨帶大致平行於鋒面或熱力風方

向。對這些雲雨帶的形成原因曾有許多的理論解

釋，例如鋒生、邊界層不穩定、鋒面上之重力波

不穩定、風切(Kelvin-Helmholtz)不穩定、條件性

對稱不穩定(Conditional Symmetric Instability，

CSI）造成的傾斜對流等（Parsons and Hobbs, 1983; 

Emanuel, 1990），其中以 CSI 理論比較廣泛的被

大家所接受(Schultz and Schumacher, 1999)。 

所謂的 CSI，是在垂直方向上為對流穩定以

及在水平方向上為慣性穩定的潮濕環境中，空氣

塊沿鋒面做傾斜爬（上）升運動時，可能會出現

的一種不穩定現象。定性而言，若等相當位溫面

斜率大於等絕對動量（absolute momentum，本文

使用 fyuM −≡ ，正 y 指向冷區）面斜率時，

氣塊的傾斜位移可能會發生 CSI，也就是說，CSI

可以看做是等絕對動量面上的對流不穩定或是等

相 當 位 溫 面 上 的 慣 性 不 穩 定 (Schultz and 

Schumacher, 1999)。但是 Doswell (1987)指出大氣
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中生成（濕）對流的必要條件有三項：不穩定機

制、水氣的供應及舉升作用，所以若大氣具有適

合 CSI 發生的條件時，並不一定就會有傾斜對流

發生，還須要看當時的大氣環境是否達到飽和狀

態，以符合 CSI 理論的必要條件，並且還要有舉

升的作用以釋放 CSI。 

Bennetts and Hoskins (1979)以雷達與衛星的

觀測資料分析鋒面雨帶結構，並與潮濕的斜壓大

氣之 CSI 理論做了比較和驗證。他們提出鋒面降

水帶形成的假說，包括下列三個階段：第一階段，

當空氣塊在斜壓波中向北、向上移動時，沿熱力

風方向上的水氣梯度或是其它非絕熱效應會使濕

位渦呈現負值；第二階段，當氣塊經舉升達飽和

時，即會有 CSI 產生，此種不穩定會造成沿熱力

風方向的滾軸狀運動，形成帶狀雲結構；第三階

段，此種滾軸狀運動在中對流層會引起條件性重

力不穩定，並導致帶狀降水。之後經過許多學者

的理論研究及個案分析（例如 Bennetts and Sharp, 

1982; Seltzer et al., 1985; Emanuel, 1988; Byrd, 

1989; Reuter and Yau, 1990, 1993; Reuter and 

Aktary, 1995），一致認為 CSI 是鋒面降水帶形成

的最主要機制之一。 

Knight and Hobbs (1988)以二維靜力的原始

方程模式研究濕大氣中鋒生問題。模擬結果顯示

系統發展初期，在冷鋒暖區近地面附近會形成對

流性穩定但卻是對稱不穩定的區域；藉著伴隨鋒

生的非地轉環流而舉升，直到此區域中的空氣達

飽和時，即形成第 1 個降水帶，此降水帶會引起

輻合氣流而形成第 2、3 個降水帶，隨後移進濕位

渦負區（位於中對流層）時，降水會有明顯的加

強，這表示 CSI 對於降水帶的形成及加強有重要

的影響。 

對稱不穩定理論是假設鋒面處於恆定狀態

(steady state)下的斜壓流場，探討與垂直風切（熱

力風）平行之擾動的發展，並沒有考慮引起鋒生

的綜觀尺度環境，以及鋒生次環流與中尺度系統

之間的交互作用。可是，實際大氣中的情況，鋒

面會受到大尺度風場的強迫和各種外在環境的影

響（例如水氣的供應、地形的作用等），使其結構

和強度產生變化。同時，鋒生造成的次環流又會

產生各種不穩定的條件和新的中尺度系統。例

如，Fischer and Lalaurette (1995a,b)研究中尺度鋒

面動力實驗 (Mesoscale Frontal Dynamics Project，

MFDP/FRONTS87)期間的密集觀測個案，探討鋒生

次環流與 CSI 釋放造成的垂直環流擾動成長所需

時間，發現在恆定狀態下，擾動的成長要比實際

情況緩慢許多，所以實際的鋒面系統並不完全是

在恆定狀態，也就是說，鋒面附近的擾動成長除

了可能是 CSI 造成的外，也可能是鋒生強迫造成

的結果；因此，綜觀尺度鋒生強迫造成的次環流，

應該與 CSI 釋放造成的垂直環流是息息相關的。 

Emanuel (1985)、Thorpe and Emanuel (1985)

及 Xu (1989)等學者使用理想化初始場做數值模

擬，探討濕對稱穩定度與鋒生強迫的相互關聯，

發現若鋒面暖區位渦趨近於零（即暖區變為對稱

中性），則上升氣流會變得強盛和狹窄，意即這時

鋒面舉升（中尺度作用）的影響會比鋒生強迫（綜

觀尺度作用）來得強，因而有產生中尺度降水帶

的可能。所以，CSI 和鋒生過程之間的關係，其

實 是 隱 含 在 常 用 來 描 述 鋒 生 次 環 流 的

Sawyer-Eliassen 方程中，因為從許多的觀測個案

顯示，微弱對稱穩定與鋒生過程是同時存在的

(Emanuel, 1983, 1988； Sanders and Bosart, 1985； 

Reuter and Yau, 1990)。Schultz and Schumacher 

(1999)指出若外在的強迫大小相同，則在較弱的
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對稱穩定環境中產生的上升氣流，會比在較強的

對稱穩定環境中來得窄且強烈，而且鋒生強迫和

CSI 造成的傾斜對流都會形成帶狀降水。因此，

Emanuel (1994, p412)指出在實際大氣中是無法將

帶狀降水的成因，區分為純粹由 CSI 或是純粹由

鋒生強迫所造成的。 

由以上的回顧可知，許多的研究皆係設計理

想的初始條件，在理想的地形邊界下，探討地形

對鋒面的影響，較少人探討真實大氣的情況。由

於華南地區的鋒面系統常會影響台灣的天氣，在

華南地區的武夷山地形，對於鋒面有相當程度的

阻擋作用，洪(2002)探討武夷山地形和海洋邊界

層對鋒面的影響，但此研究是針對 1998 年梅雨季

豪雨實驗中的個案進行研究，該個案係伴隨較強

的中尺度對流系統，與春季冷鋒結構的特徵在熱

力作用上有明顯的差異。另外，簡和林(2004)也

探討了冬季冷鋒結構受台灣地形的影響，但並未

探討鋒面在到達台灣之前、經過武夷山區時，鋒

面結構可能會受到該地區地形的影響程度。 

當大氣的條件（對流）穩定度夠小，水平位

溫梯度（也就是水平風的垂直風切）夠大時，這

樣的環境有利於 CSI 的發生。由於鋒面附近低層

的輻合氣流可將鋒面前的暖濕空氣輸送至鋒面帶

中，使原本甚平緩的等相當位溫面可以變得很

陡，而噴流的存在亦可使原本呈垂直分布的等絕

對動量面變得平緩，所以在鋒面系統中常有 CSI

發生的可能。此外，許多學者由觀測或數值模擬

的研究證明，CSI 是造成鋒面系統帶狀降水的重

要機制之一，但是這些研究大多著重於中高緯度

地區的鋒面系統，對於低緯度地區的鋒面系統則

很少探討。 

洪(1998)針對梅雨鋒及冬季冷鋒個案的觀測

資料分析，發現梅雨季的滯留性鋒面斜壓性不

強，但因有充足的水氣持續供應，以及鋒面前緣

低層噴流的配合，使得鋒面冷側具有 CSI，但分

佈範圍較低且淺薄；而斜壓性強的冬季冷鋒發生

CSI 的地方，主要在鋒面前的暖區，並且寬廣的

分佈在中層大氣。除了梅雨鋒面及冬季冷鋒之

外，是否春季冷鋒也具有上述類似的結構特徵？

以及，當春季冷鋒經過武夷山地形時，受到地形

影響的鋒生次環流結構特徵，和隱含其中且適合

CSI 發展的環境條件，也是本文將探討的課題之

一。 

二、研究方法 

(一) 個案選取 

針對前述的春季冷鋒受地形影響的研究課題

來選取個案，選擇的標準為：1.由華北向華南移

動且生命期長之春季常見的鋒面系統；2.鋒面帶

上沒有明顯強烈的對流系統，也就是綜觀環境的

水氣供應不是非常旺盛，如此，才不至於因為強

烈對流潛熱釋放的熱力作用，遠大於地形對鋒面

系統的動力作用。本文所選取的個案發生在 1998

年 3 月 17 日至 22 日，鋒面在華北生成後，逐漸

向南移動，進入長江流域到華南一帶，到了 21

日 00Z，在台灣地區滯留 2 天之後，鋒面系統向

東移出。 

(二) 數值模式 

為彌補綜觀觀測資料時空解析度的不足，並

且可以進一步討論鋒面內詳細的三維結構及演變

過程，本文使用一個發展成熟的中尺度數值模式

來進行模擬研究，即美國賓州州立大學/國家大氣

研究中心(Pennsylvania State University / National 

Center for Atmospheric Research，PSU/NCAR)發
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展 的 第 五 代 中 尺 度 模 式 (fifth generation of 

Mesoscale Model，MM5)，此模式為非靜力模式

(Grell et al., 1995)。Knight and Hobbs (1988)對於

由對稱不穩定所造成之雲雨帶的模擬，建議使用

的水平網格間距應在 5~10 km 之間，所以，在本

研究中，數值模式採用三層巢狀網格，網格間距

分別為 81、27、9 km，格點數分別為 105 x 80、

151 x 151、148 x 148 點（如圖 1a）。圖 1b 為第二

層網格內的地形分佈。垂直方向採追隨地勢座

標，有 25 層。本研究所選用之物理參數化方法，

積雲參數化第一層網格使用 Kuo (1974)方法、第

二層網格使用 Grell (1993)方法，第三層網格則採

用直接計算水氣的方式(explicit method)。由於本

研究的目的在探討鋒面次環流的演變，而不在詳

細的雲物理方面，所以降水物理方面，三層網格

皆採用包含冰相過程的顯性降水方式—簡單冰相

(simple ice) (Dudhia, 1993)。邊界層參數化使用

Blackadar (1976, 1979)的行星邊界層模式。第一層

網格系統的初始場使用歐洲中期天氣預報中心

(European Center for Medium-Range Weather 

Forecast，ECMWF)2.5×2.5 經緯度的分析場，模

式積分的開始時間為 1998 年 3 月 19 日 00Z，積

分時間為 60 小時。由於本文係著重於地形對鋒面

次環流的影響，以及判斷何處是適合 CSI 發展的

環境，因此僅先採用第二層網格的模擬結果作分

析，至於第三層網格的模擬結果將於另文探討鋒

面附近低層、較小尺度的動力現象（例如伴隨鋒

面的密度流現象）。 

(三) 分析方法 

本文要探討鋒面受地形影響的鋒生過程及鋒

面次環流的變化，並探討個案中適合發生 CSI 的

區域，所使用的分析方法如下： 

1. 鋒生分析 

考慮有水氣作用的鋒生函數(Miller, 1948)可

以由下式表示： 

e e e e edd u v wF
dt y y x y y y z y dt

θ θ θ θ θ⎛ ⎞ ⎛ ⎞∂ ∂ ∂ ∂∂ ∂ ∂ ∂⎟ ⎟⎜ ⎜⎟ ⎟⎜ ⎜= − = + + −⎟ ⎟⎜ ⎜⎟ ⎟⎟ ⎟⎜ ⎜∂ ∂ ∂ ∂ ∂ ∂ ∂ ∂⎝ ⎠ ⎝ ⎠
 (1) 

其中， eθ 是相當位溫，u 是東西向水平風速、

v 是南北向水平風速，w 是垂直速度，y 指向冷區

圖 1 (a)MM5 模式巢狀網格分布。D01 網格間距

81 km，D02 網格間距 27 km，D03 網格間距

9 km。 (b)D02 網格區域內的地形高度，等

值線間距 1，單位 100 m；粗實線為垂直剖面

位置。 
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（北方）。上式右邊第一項為水平風切變形對於沿

鋒面方向位溫梯度的扭轉作用（切變項），第二項

為水平風使等位溫線聚集或分散的作用（輻合

項），第三項為水平方向的垂直運動差異將垂直位

溫梯度扭轉為水平位溫梯度的作用（扭轉項），第

四項為非絕熱過程水平差異的作用（非絕熱項）。

若 0F > 為鋒生，反之， 0F < 則為鋒消。水平

輻合有助於使溫度梯度增大，也就是鋒生。關於

扭 轉 項 的 作 用 ， 當 大 氣 在 穩 定 的 情 況 下 ，

0/ >∂∂ zeθ ，若有熱力間接環流時( / 0w y∂ ∂ > )，

將有利於鋒生。至於非絕熱效應對於鋒生過程的

作用，在有強烈對流且水氣供應豐富的個案（例

如梅雨鋒面）是非常重要的，但本文為了探討在

沒有強烈潛熱釋放之熱力作用下之動力的影響，

特別挑選此水氣供應不多的個案，因此非絕熱項

在本個案中是不重要的，林和王(1992)也指出在

定性上的分析應不至於造成錯誤的結果，所以本

文將不討論非絕熱的作用。 

2. 濕位渦(Moist Potential Vorticity, MPV)分析 

當環境大氣處於飽和狀態，且 MPV<0 的時

候，有利於 CSI 的發生。濕位渦可表示為 

0
1 1( ) e e ev uMPV f

z z x z y
θ θ θ

ς
ρ ρ

⎛ ⎞∂ ∂ ∂∂ ∂ ⎟⎜ ⎟= + + − +⎜ ⎟⎜ ⎟⎜∂ ∂ ∂ ∂ ∂⎝ ⎠
 (2) 

其 中 ， eθ 是 相 當 位 溫 ， ς 是 垂 直 相 對 渦 度

（ / /v x u y∂ ∂ −∂ ∂ ）， φsin20 Ω=f 是科氏參數

（本文取 =φ 29°）。吳等（1995）證明在絕熱、無

摩擦的條件下，飽和空氣的濕位渦是保守的。為

了進一步說明不同機制對於濕位渦的貢獻，可將

濕位渦分為正壓項（MPV1）及斜壓項（MPV2）。

定義如下： 

z
fMPV e

∂
∂

+≡
θς

ρ
)(11 0

  (3) 

⎟⎟
⎠

⎞
⎜⎜
⎝

⎛
∂

∂
∂
∂+

∂
∂

∂
∂−≡

yz
u

xz
vMPV ee θθ

ρ
12   (4) 

MPV1 表示慣性穩定性（ f+ς ）和對流穩定性

( ze ∂∂ /θ )的作用，若在乾燥大氣中（此時的

θθ =e ）則(3)式就是一般所稱的 Ertel 位渦(Holton, 

2004, p96)，在絕熱、無摩擦的環境大氣中具有嚴

格的保守性。MPV2 表示水平風垂直風切（或大

氣濕斜壓性）的影響，可再區分為濕斜壓第一項

（MPV21）（ )/)(/)(/1( xzv e ∂∂∂∂− θρ ）及濕斜壓

第二項(MPV22)( (1/ )( / )( / )eu z yρ θ∂ ∂ ∂ ∂ )。濕位渦

的單位是 PVU (1 PVU=10-6 K m2 kg-1 s-1)。雖然本

研究之數值模擬第三層網格的水平解析度達 9 

km，但因受限於運算資源，垂直解析度無法達到

Persson and Warner（1993）所建議的 170 m 以下，

所以僅使用濕位渦計算結果，配合飽和區域分布

狀況及舉升機制，來探討鋒面帶附近適合 CSI 發

生的區域。 

3. 鋒面次環流診斷方程 (Sawyer-Eliassen 

equation) 

Sawyer (1956)是最早研究鋒面次環流的學

者，而 Eliassen (1962)將 Sawyer 原先沒有考慮的

位溫沿鋒面方向的變化納入，成為 Sawyer-Eliassen

方程，形式如下： 

2 2 2

0 02 22e

e

g M Mf f
z z y z yy z
θ ψ ψ ψ

θ
∂ ∂ ∂ ∂ ∂ ∂

+ −
∂ ∂ ∂ ∂ ∂∂ ∂

 

0
0

2 g g g g eu v v u gf
y z y z f y

θ⎛ ⎞∂ ∂ ∂ ∂ ∂⎟⎜ ⎟=− − −⎜ ⎟⎜ ⎟⎜ ∂ ∂ ∂ ∂ ∂⎝ ⎠
  (5) 

0
0

2 e
yz

gf Q
f y

θ∂
= −

∂
 

其中， eθ 是相當位溫， eθ 是平均相當位溫，ψ 是

流函數（stream function）， 0M u f y≡ − 是絕對

動量， gu 是東西向地轉風速、 gv 是南北向地轉
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風速， /e ed dtθ θ= 是非絕熱作用。等號左邊三 

項分別為 2e

e

g N
z
θ

θ
∂

≡
∂

是對流穩定度（或潛在穩 

定度）， 20
0

e

e

f gMf S
z y

θ
θ

∂∂
=− ≡

∂ ∂
是濕斜壓性， 

2
0

Mf F
y

∂
− ≡

∂
是慣性穩定度。而 yzQ 則為 Q 向 

量(Q vector)的 y 分量，利用熱力風方程
gv
z

∂
=

∂
 

e

e

g
x
θ

θ
∂
∂

和 g e

e

u g
z y

θ
θ

∂ ∂
=−

∂ ∂
， 可 以 寫 為 yzQ =−  

[ ]g g g g g ge e

e

u v v u u vg
y z y z y x y y

θ θ
θ

∂ ∂ ∂ ∂ ∂ ∂∂ ∂
+ ≡ − +

∂ ∂ ∂ ∂ ∂ ∂ ∂ ∂
 

假設 M、 eθ 和(5)式右邊的強迫項為已知，而

且在（y,z）平面上到處滿足橢圓性邊界條件， 

2
2 2 40

0 0e

e

f g M Mf N F S
z y z
θ

θ

⎛ ⎞∂ ∂ ∂ ⎟⎜− − ≡ − >⎟⎜ ⎟⎟⎜⎝ ⎠∂ ∂ ∂
 (6) 

則可以唯一地確定出ψ 的分布。利用熱力風方程

0/ ( / )( / )e eM z g f yθ θ∂ ∂ = − ∂ ∂ ，(6)式可以改寫

成 

00 >⎟⎟
⎠

⎞
⎜⎜
⎝

⎛
∂

∂
∂

∂
+

∂
∂

∂
∂−

z
M

y
g

zy
Mgf ee

e

θθ
θ

  (7) 

(7)式左邊（ ）內與濕位渦成正比，在北半球，

0 0f > ，所以濕位渦為正值，在這個橢圓性邊界

條件下，可以確保鋒面次環流是由(5)式右邊的強

迫項造成的（丁, 1991, p157）。若不考慮非絕熱作

用，當 yzQ 為負時，鋒面次環流為熱力直接環流，

有鋒消作用。 

三、結 果 

(一) 個案的綜觀天氣形勢分析 

1998 年 3 月 18 日 00Z（圖略）在大陸東北

有一低壓（中心氣壓為 1008 hPa），鋒面由低壓中

心向西南延伸，受到西伯利亞高壓南下的影響，

此鋒面系統在隨後的幾天逐漸向南、向東移動；

華南地區 850 hPa 盛行潮濕偏南風，700 hPa 較乾

燥，顯示水氣大多集中在 700 hPa 以下；500hPa

溫度場冷心位在東北割離低壓（cut-off low）的西

方，所以此系統可以很快的發展起來。 

24 小時後（3 月 19 日 00Z；圖 2）鋒面系統

自原來位置向南移動，且低壓中心加深為 1004 

圖 2  日本氣象廳 1998 年 3 月 19 日 00Z 之天氣圖 
(a)地面圖 (b)850 hPa 圖，圖中粗虛線為風切

線的位置，粗點線為槽線位置。 
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hPa，鋒面西南段漸漸呈東北—西南走向，原先一

直停留在日本海附近太平洋上的高壓開始逐漸向

東移動。850 hPa 等壓面上，華南地區有甚強的鋒

前西南氣流，風速達 15 m s-1 以上，水平風切線

位於長江中下游流域，呈東北—西南走向，與地

面鋒面走向一致。再過 12 小時後（3 月 19 日 12Z；

圖 3）鋒面系統南段已經進入華南的武夷山區，

並且在逐漸東移的過程中漸漸呈東西走向。另

外，華南地區 850 hPa 上的西南氣流也逐漸減弱。 

3 月 20 日 00Z（圖 4）鋒面系統低壓中心繼

續加深為 982 hPa 且東移至庫頁島附近，鋒面南

段已成為滯留鋒型態且橫亙在珠江流域與台灣之

間。華南地區 850 hPa 西南氣流已減弱到 10 m s-1

以下，太平洋上的高壓東移至 160°E 附近。3 月

20 日 12Z 以後，滯留鋒停留在台灣附近直到 22

日 00Z 才向東移出。 

比較 850hPa 分析圖，20 日 00Z（圖 4b）伴

隨鋒面的風切線位置較 19 日 00Z 時（圖 2b）的

圖 4 同圖 2，但為 1998 年 3 月 20 日 00Z。 圖 3 同圖 2，但為 1998 年 3 月 19 日 12Z。 
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風切線位置偏南約 300 公里，但地面鋒面卻已向

南移動 600 公里。也就是說，在鋒面向南行進的

過程中，低層鋒面的斜率會逐漸變的比較小，這

有可能是受到平均高度約 600 公尺的武夷山地形

所影響。因為使鋒面斜率改變的因素有斜壓性及

鋒面前後的水平風梯度，斜壓性越大，鋒面斜率

越小；鋒面前後的水平風梯度越大，鋒面斜率越

大。本個案綜觀環境的斜壓性變化不大，但是鋒

面在經過山區時，鋒面帶低層（800 hPa 以下）的

水平風梯度逐漸減小，所以使鋒面低層的斜率也

逐漸減小。 

從綜觀地面天氣圖（圖 2a、3a、4a）中各地

面測站的填圖資料來分析，整個鋒面系統於 19

日 00Z 到 21 日 00Z 期間所伴隨的雲系，在鋒面

前（南）方大多屬於低雲族的層積雲，在鋒面後

（北）方大多是濃厚蔽光的高層雲（中雲族）或

有著惡劣天氣的碎層雲（低雲族）；伴隨的天氣現

象，在鋒面前大多是靄或輕霧，鋒面後則是間歇

性小雨或降雪。由上述分析結果，綜合紅外線衛

星雲圖（圖 5）來看，19 日 12Z 除了華北部分地

區的層雲較高之外，整個大陸地區覆蓋著高度較

低的層雲，沒有強烈的對流性雲系伴隨鋒面系

統。隨後，在四川附近的鋒前西南氣流源源不絕

地帶入暖濕空氣，在長江流域形成明顯呈東北—

西南走向的雲系。但在 20 日 00Z 之後，四川北

方的乾舌向東伸展，使華中雲系範圍變得較為狹

長，並且向東伸展，由地面天氣圖填圖資料顯示

該雲系屬於高雲族（卷雲類），沒有對流性的積雲

及深對流。以上的分析顯示本個案並沒有伴隨非

常劇烈的降水現象。本文希望藉著此類個案，在

綜觀環境沒有持續且大量水氣供應的熱力作用影

響下，來探討鋒面系統垂直結構在動力上受武夷

山地形影響下的演變過程。 

(二) 模擬的鋒面系統與鋒面的位置 

在模擬 12 小時後（19 日 12Z）的海平面氣

壓場、風場及溫度場如圖 6a 所示，圖中 1020 hPa

等壓線的位置及位於華中、華南地區的南北向氣

壓梯度與分析場相當一致。模式也可以正確的模

擬到長江流域一帶的南北溫度梯度。到了 20 日

00Z 時（圖 6b），1020 hPa 等壓線位置已經明顯

受到武夷山區地形阻擋而變形成為Ω形，這與

Kurz (1990)分析經過阿爾卑斯(Alps)山區的鋒面 

圖 5  紅外線衛星雲圖 (a)1998 年 3 月 19 日 1233Z 
(b)1998 年 3 月 20 日 0033Z。 
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變形現象相同。此外，東海上有向南伸展的冷舌，

且形成高壓脊（北風有加速現象），此與簡和林

(2004)在研究冬季冷鋒經過台灣時，發現在東部

海域有鋒面加速的現象類似。 

圖 7 是模擬 850 hPa 等壓面上的高度場、溫

度場、風場，都與分析場（圖略）相當吻合，圖

中的陰影區是南北向相當位溫梯度的分布，梯度

值大於 5 K (100km)-1 的區域呈現約有 400 km 寬

圖 6 模擬 1998 年 3 月 19 日 12Z 之 (a)海平面氣壓

場（實線，等值線間距 1 hPa）、溫度場（虛

線，等值線間距 3 ℃）、風場（單位為 m s-1，

風矢線大小見圖下方所示），粗虛線為使用相

當位溫=310 K 所定義的鋒面位置。 (b)同圖

(a)但為 1998 年 3 月 20 日 00Z。 

圖 7 模擬 1998 年 3 月 19 日 12Z 之 (a)850 hPa 高

度場（實線，等值線間距 10 gpm）、溫度場（虛

線，等值線間距為 3 ℃）、風場（單位為 m s-1，

風矢線大小見圖下方所示）、相當位溫之南北

向梯度（陰影區域起始值為 5 K (100km)-1，

間距 5 K (100km)-1），粗虛線為使用相當位溫

=310 K 所定義的鋒面位置。  (b)同圖(a)但為

1998 年 3 月 20 日 00Z。 
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的帶狀分布）。此外，在鋒面帶中的位渦（圖 8）

也都是正值。 

一般在分析鋒面的位置，是以鋒面帶中的南

北向溫度梯度、南北向相當位溫梯度以及垂直相

對渦度的極大值軸線來定義，經計算上述三個物

理量，顯示這三者與地面（高空）分析天氣圖中

的鋒面（風切線）位置（圖 2~4）非常接近。因

為本文也要考慮水氣的作用，所以使用相當位溫

來定義鋒面的位置。將天氣圖（圖 2~4）與模擬

場的數個南北向垂直剖面相比較，可以找到與地

面鋒面及高空風切線位置非常接近的相當位溫等

值線是 310 K（即本文附圖中所繪之粗虛線的位

置），定義為模擬結果中的鋒面位置。 

依據以上的定義，沿著 120°E 繪出南北向垂

直剖面上每 3 小時之鋒面位置的變化（圖 9），可

以將鋒面隨時間的移動（向南）大致分成三個階

段：過山頂前（19 日 00Z 到 19 日 12Z）、過山頂

後（19 日 12Z 到 20 日 00Z）及滯留階段（20 日

00Z 到 21 日 12Z）。取 900 hPa 面上的鋒面位置來

估算鋒面的移動速度，得到在鋒面過山前（模擬

0~6 h）的平均移動速度約為 55 km h-1，而鋒面過

山期間（模擬 6~21h）的平均移動速度約為 25 km 

h-1，顯示低層鋒面會受到武夷山區地形的阻擋作

用而減速。 

圖 8 850 hPa 等壓面上的位渦場，等值線間距為 0.5 
PVU，陰影區為正位渦區域，粗虛線為使用

相當位溫=310 K 所定義的鋒面位置。 (a)1998
年 3 月 19 日 12Z  (b) 1998 年 3 月 20 日 00Z。

圖 9  沿 120°E 南北向垂直剖面，以相當位溫=310 K
定義的鋒面位置，每 3h 的變化。實線：模擬

0-12h，為過山頂前；虛線：模擬 12-24h，為

過山頂後；點線：模擬 24h-，為滯留階段。 
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雖然鋒生函數（(1)式）中的 y 軸應該垂直於

鋒面並且指向冷區，但是本文選取的鋒面系統西

段，從 19 日 00Z 的東北-西南走向（圖 2a），在

進入武夷山區開始受到地形影響時（19 日 12Z，

圖 3a），逐漸轉變為東-西走向。隨後，在 20 日

00Z（圖 4a）到 21 日 12Z 期間的滯留階段（圖略），

鋒面系統也一直維持著東－西走向，因此本文沿

著 120°E 選取的南北向垂直剖面，在鋒面系統演

變期間的大部分時間應該是垂直於鋒面的。另

外，這個剖面位置的選取也是考慮該處的地形較

為單純，鋒面帶向南移動時在上坡之後隨即下

坡，並且剖面位置接近台灣地區，以使本研究結

果能夠對台灣地區的春雨預報有所助益。 

(三) 垂直運動場與水氣分布 

在南北向垂直剖面上的垂直運動分布（圖

10）顯示，在暖區沿著鋒面帶有上升運動，而在

鋒後冷區（圖 10a 及 10b 中的 C 區），則是相對

較弱的下沈運動。19 日 12Z 時，地面鋒面前緣（圖

10a 中的 A 區）有強烈的垂直上升運動，其強度

隨高度增加，至 800 hPa 附近達到最大，約為 20 

cm s-1，然後隨著高度增加而減小。這種位於地面

鋒面附近強的垂直運動，與談（2000）的理論研

究結果比較可知，應該是由地形與邊界層摩擦作

用所造成。在鋒後約 400 km 處的鋒面上方暖區

（圖 10a 中的 B 區），有大約為 5 cm s-1 的上升運

動。當鋒面過山後（20 日 00Z，圖 10b），地面鋒

前的上升運動已經減弱許多，但在中對流層卻有

強烈上升運動（圖 10b 中的 D 區），在地面鋒後

的上方暖區中，垂直運動呈現上升、下降的間隔

式分布，並且沿著鋒面傾斜漸漸向上、向北（鋒

後）移動，會使鋒面次環流上部因而呈現波狀的

型態，這與 Locatelli et al.（1994）分析雷達觀測

資料的結果一致。此外，Gall et al.（1988）曾指

出鋒面過山後的低層鋒生可能會產生重力波，與

上述的波狀運動型態很類似。 

在 850 hPa 等壓面上，沿著 120°E 的垂直速

度場時間序列（圖 11）顯示，最強的上升運動就

發生在鋒面進入山區、開始爬坡的時候（19 日

圖 10 沿 120°E 南北向垂直剖面之垂直速度場（陰影

區為上升運動區，等值線間距 5 cm s-1）與相

當位溫場（等值線間距 4 K），粗虛線為使用

相當位溫=310 K 所定義的鋒面位置。 (a)1998
年 3 月 19 日 12Z  (b) 1998 年 3 月 20 日 00Z。 
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06Z、29°N）（圖中灰階最深的區域），可達 35 cm 

s-1。當鋒面過山後，鋒面帶前低層的上升運動也

跟著減弱下來。 

圖 12a 是本個案模擬的初始（19 日 00Z）熱

力場，陰影區是相對濕度(RH)分布，顯示本個案

初始環境的水氣並不多，除了鋒面附近外，只有

在武夷山區南方的低層才有比較潮濕的環境(RH

≧90%)。當鋒面逐漸爬坡到山頂時（圖 12b），地

面鋒前的空氣不斷的被強迫舉升達到飽和（圖中

灰階最深的區域），飽和區會沿著鋒面向北、向上

移動及擴展。到了 20 日 00Z（圖 12c），鋒面過

山後開始進入滯留階段，飽和區仍舊伴隨在鋒面

帶上，並且有向上伸展的趨勢。 

若從位溫的分布（圖 12 中的虛線）來看，不

管是在冷氣團或暖氣團中，大氣都呈穩定的狀

態；但是從包含水氣變化的相當位溫（實線）分

布來看，在對流層上部（500 hPa 以上）的乾燥區

及鋒後（冷氣團）的乾燥區，位溫及相當位溫二

者的等值線近乎平行，在較潮濕的區域（陰影

圖 11  850 hPa 等壓面上，沿 120°E 於 1998 年 3 月

19 日 00Z 至 20 日 00Z 期間之垂直速度場時

間序列（陰影區為上升運動區，等值線間距 5 
cm s-1）。 

圖 12 沿 120°E 南北向垂直剖面之相當位溫場（實

線，等值線間距 4 K）、位溫場（虛線，等值

線間距 4 K）及相對濕度場（陰影區，間距 5 
%，起始值 80%），粗虛線為使用相當位溫=310 
K 所定義的鋒面位置。(a)1998 年 3 月 19 日

00Z  (b)1998 年 3 月 19 日 12Z  (c)1998 年 3
月 20 日 00Z。 
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區），等相當位溫線就變得更陡峭，使南北向的相

當位溫梯度變大。 

從雲水及雨水的垂直剖面分布來看，鋒面過

山階段（19 日 12Z），雲水分布在山區上空的鋒

面帶暖區（600 hPa 以下的區域）（圖 13a 中的 A

區），而且這個區域的 RH 都在 90%以上（圖

12b）。當鋒面開始進入山區（19 日 06Z），鋒前

低層發生較強的上升運動（圖 11 中灰階最深的區

域），同時伴隨的降水區垂直伸展到地面鋒上空

600 hPa 附近，降水範圍約 200 km，雨水極值約 1 

g kg-1，隨著鋒面逐漸到達山頂（19 日 12Z，圖

13a），雨水極值減弱為 0.4 g kg-1，降水範圍也僅

約 100 km。到了過山後的滯留階段（20 日 00Z），

山區上空的上升運動減弱（圖 10b），沒有雨水的

分布，但是這個較弱的上升氣流卻會使雲水從鋒

面南方、低層的暖區，沿著鋒面向北、向上擴展

開來。 

在鋒面過山階段，因鋒面遭遇地形造成的垂

直上升運動，會使飽和區域伸展的比較高，範圍

也比較大；在鋒面滯留階段，因上升氣流減弱，

飽和區域垂直範圍較小，但因鋒面舉升作用，又

使飽和區的水平範圍比過山階段來得大些。飽和

的大氣環境是發生 CSI 的必要條件之一（Bennetts 

and Hoskins, 1979），是否在鋒面帶上的這些飽和

區，就是有利於 CSI 會發生的位置？第 (六) 節

的濕位渦分析將會討論此種可能性。 

(四) 鋒生分析 

本個案的鋒面尚未到達山區以前，鋒生次環

流是維持著熱力直接環流，即地面鋒附近有上升

運動，鋒後遠處的冷氣團有下降運動。鋒生作用

使水平位溫梯度增強的結果，會加強熱力風，此

時，會在地面鋒附近產生較大的上升運動，以維

持熱力風平衡。由上一節的分析知道，當鋒面進

入山區開始爬坡時，受地形影響會在鋒前產生上

升運動，此種上升運動與鋒生次環流舉升運動區

疊加的結果，又會使地面鋒前的上升氣流增強。 

圖 14 是鋒生方程各項在沿 120°E 南北垂直剖

面上的分布。不論是過山階段或滯留階段的鋒生

分布（圖 14a 及 14e），最大鋒生區都是在本文所 

圖 13 沿 120°E 南北向垂直剖面之雨水（陰影區，間

距 0.1 g kg-1，起始值 0.1 g kg-1）及雲水（實

線，等值線間距 0.1 g kg-1，起始值 0.1 g kg-1），

粗虛線為使用相當位溫=310 K 所定義的鋒面

位置  (a) 1998 年 3 月 19 日 12Z  (b)1998 年

3 月 20 日 00Z。。 
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圖 14 1998 年 3 月 19 日 12Z，沿 120°E 南北向垂直

剖面上之鋒生方程各項分佈（等值線間距

100×10-10 K m-1 s-1，陰影區域為正值），粗虛

線為使用相當位溫=310K 所定義的鋒面位

置。(a)合成 (b)切變項 (c)輻合項 (d)扭轉項 
(e)同圖 (a)，但為 1998 年 3 月 20 日 00Z。 
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定義的鋒面位置上，而且，鋒後沿著鋒面上都呈

現鋒生、鋒消的間隔式分布型態。在過山階段，

近地面鋒面附近有強烈的鋒生，當鋒面移到 26°

N 附近（馬祖外海）（圖 14e）時，開始呈現滯留

狀態，近地面的鋒生也明顯減弱。接下來討論各

項作用對於鋒生的貢獻。 

本文所研究的鋒面呈東西走向，平行鋒面方

向的位溫梯度 ( /e xθ∂ ∂ )不大，雖然切變作用

( /u y∂ ∂ )在鋒面帶內很大，但切變項（圖 14b）

對於鋒生的貢獻仍然很小，而且切變項的極值比

輻合項或扭轉項小很多（約 10％以下），可以忽

略之。至於輻合項的作用，在鋒面過山階段（19

日 12Z）（圖 14c），地面鋒前有非常強烈的輻合

（ /v y∂ ∂ 、 /e yθ∂ ∂ 分別可達-4×10-4 s-1、-2×10-4 K 

m-1），導致鋒面前緣 850 hPa 以下對鋒生有強烈

的貢獻（可達 8×10-8 K m-1 s-1 以上）。當鋒面過山

後，因武夷山前低層的南風被阻擋，使輻合作用

( /v y∂ ∂ )及南北向相當位溫梯度( /e yθ∂ ∂ )稍微減

弱，但最大鋒生區（可達 4×10-8 K m-1 s-1 以上）

仍集中在鋒前 900 hPa 以下。 

分析扭轉項的作用，發現當冷鋒移進武夷山

區開始爬坡時，地面鋒前的垂直上升運動逐漸增

強（圖 10a 及圖 11），造成鋒面前緣上方 850 hPa

附近 / 0w y∂ ∂ < ，也就是說，扭轉項有鋒消的作

用（圖 14d）（其最大值約為 5×10-8 K m-1 s-1）。在

過山階段，鋒前低層的輻合項與扭轉項對鋒生函

數的貢獻是相反的，因為輻合作用大的地方，也

就是鋒生的同時，會有較大的垂直上升運動，而

由此造成的暖側空氣上升、冷側空氣下沈，在穩

定大氣中又會減小水平位溫梯度，也就是鋒消。

談(2000)以溫度(T)的觀點指出，在鋒面到達山頂

開始下坡時，由於鋒前暖空氣開始下坡，出現絕

熱增溫，而鋒後冷空氣仍處在迎風坡的上升冷卻

階段，使得扭轉項在山頂附近有利於鋒生；當鋒

面開始下坡時，鋒後冷空氣下沈增溫並且激發鋒

前暖空氣的上升運動，該項又成為鋒消作用。 

從以上的分析可以瞭解，當冷鋒開始移進武

夷山區時（圖 14a），鋒面帶中的南北風輻合作用

使鋒前 900 hPa 以下有強烈鋒生，而且鋒面受地

形影響產生的鋒前上升運動與鋒生次環流的上升

運動區疊加在一起，使地面鋒前的暖空氣受到較

大的舉升作用，經由扭轉項作用使冷鋒減弱（鋒

消）。鋒面滯留階段（圖 14e），地面鋒前的輻合

作用減弱許多，使近地面的鋒生作用也減弱下

來。由於地面鋒後中層，垂直運動（圖 10b）是

呈上升、下降的間隔式分布，使得沿著鋒面上也

呈現鋒生、鋒消的間隔式分布型態。因此，鋒面

過山時受地形影響所形成的垂直運動場分布型

態，是導致鋒生、鋒消的最主要原因。 

(五) 鋒面垂直剖面分析 

從逐時的演變來看，從鋒面的過山階段，一

直到最後的滯留階段，鋒生次環流始終維持上滑

鋒面的運動型態（圖 14a,e），在地面鋒附近的上

升運動可將地面鋒前具有不穩度的暖溼空氣舉升

到中層，雖然如此，由於本個案水氣供應並不充

足，所以鋒面帶附近都只是層狀雲系，並沒有發

展出非常強烈的垂直對流及強烈降水現象。 

鋒前暖區低層的南風帶來暖濕空氣造成 19

日 12Z 時之鋒前的對流穩定度( 2N )為負值（圖

15a），該區的 RH（圖 12b）皆未達飽和，所以是

潛在不穩定(Potential Instability, PI)的地方，而且

這個不穩定區會隨著鋒生次環流逐漸向北、向上

爬升；到了鋒面滯留（圖 15b）階段，此不穩定

區到達鋒面上方暖區 600~700 hPa 附近。上述現

象與 Knight and Hobbs（1988）用靜力模式研究
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鋒生問題，顯示鋒前低層是對流穩定但卻是對稱

不穩定的結果是不同的，本個案的鋒前暖區都是

PI 區。至於鋒面帶上的情況，由於鋒面下方是冷

氣團、上方是暖氣團，使得鋒面帶是對流穩定度

很大的地方（即 2N 都是很大的正值）。 

不論是在鋒面過山階段或是滯留階段，鋒面

附近大致都是慣性穩定的（圖 15c）。而且從鋒面

過山階段直到滯留階段，除了在緊臨鋒面前緣低

層（800 hPa 以下）斜壓性可達 10×10-6 s-2 之外，

鋒面帶上的斜壓性大致都維持在 2~3×10-6 s-2（圖

15d），也就是說，鋒面的斜壓性可以維持在一個

比較恆定的狀態，這正符合對稱不穩定理論的基

本假設（Bennetts and Hoskins, 1979）。 

圖 15 1998 年 3 月 19 日 12Z，沿 120°E 之南北向垂直剖面上的 (a) 2N 分布（陰影區間距 1×10-5 s-2） 
(b) 2F 分布（陰影區間距 1×10-9 s-2） (c) 2S 分布（陰影區間距 1×10-6 s-2） (d)同圖(a)，但為

1998 年 3 月 20 日 00Z，粗虛線為使用相當位溫=310 K 所定義的鋒面位置。 
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(六) 濕位渦分析 

當鋒面過山時，雖然因地形影響改變了垂直

運動場，造成鋒面爬山階段的鋒消（圖 14a），但

是鋒面前的暖濕空氣卻會因鋒面的舉升作用而達

到飽和（圖 12b）；另外，鋒面的斜壓性不論是在

過山階段，或是滯留階段，都可以維持在一個比

較 恆 定 的 狀 態 ， 此 與 Fischer and Lalaurette 

(1995a,b)的研究結果不同。本個案中，鋒面帶附

近的大氣具有飽和狀態，並且具有恆定的斜壓

性，這兩個環境條件，都符合 CSI 理論的基本假

設。從 CSI 理論(Bennetts and Hoskins, 1979)得

知，要判斷當時的大氣環境是否有 CSI 發展的可

能，還必須分析 MPV 負值區的分布狀況。 

1. 等壓面上的 MPV 分析 

因為水氣多集中在低層，所以只分析 850 hPa

等壓面上的 MPV 分布（圖 16）。在鋒面過山階段

圖 16  1998 年 3 月 19 日 12Z，850hPa 等壓面 MPV 各項分布（等值線間隔 1 PVU，陰影區為負值，

間距 0.5 PVU），粗虛線為使用相當位溫=310 K 所定義的鋒面位置 (a)MPV1 (b)MPV21 
(c)MPV22 (d)合成。 
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（ 19 日 12Z ）， 冷 鋒 面 帶 上 是 對 流 穩 定 的

( / 0e zθ∂ ∂ > )（圖 15a 正值區），同時，鋒面帶中

的水平風切（垂直相對渦度）大，會使絕對渦度

也有很大的正值（最大可達 2.4×10-4 s-1），這兩者

的共同作用，就使鋒面帶的濕位渦（正壓項，

MPV1）成為強烈的正值區（圖 16a）。 

接下來看濕斜壓第一項(MPV21)，由於南北

向風速隨高度增加而減弱( / 0v z∂ ∂ < )，且在東西

走向鋒面附近的 /e xθ∂ ∂ 不大，所以 MPV21 負值

的分布型態（圖 16b 的負區）主要是 /v z∂ ∂ 造成

的。至於濕斜壓第二項(MPV22)（圖 16c），因為

冷鋒帶附近的西風很強，若要維持熱力風平衡，

西風風速勢必隨高度增加而增強，也就是 zu ∂∂ /
為正值，由於冷鋒面帶中的 ye ∂∂− /θ 為正值（約

為 1.2×10-4 K m-1），所以使 MPV22 成為負值，並

且比 MPV21 大。 

從合成分布（圖 16d）來看，在鋒面帶上，

MPV1 與 MPV22 的作用大致是相互抵消的，但

是在 30°N 到 32°N 之間，有一個與鋒面略呈平行

的狹長負區，從 19 日 08Z 出現後，就一直維持

到 19 日 20Z。由此判斷，適合發生 CSI 的環境似

乎是位於地面鋒面後（約 200 km）的冷區中，但

檢視該處的垂直運動場，正好鄰近鋒生次環流的

下沈運動區（圖 13a 中的 B 區），並且也是接近

於飽和的區域（圖 12b），所以此處出現濕位渦負

區，應該是鋒面帶上方暖區內的降水（下沈運動）

將該處的負位渦往下輸送所造成的。 

從 850 hPa 等壓面上 MPV 的各項分布可以知

道，鋒面帶中的濕正壓項(MPV1)皆為正值，也就

是冷鋒面本身具有強烈氣旋式風切的動力特徵，

以及對流穩定的熱力特徵，共同維持冷鋒面的鋒

生次環流型態為橢圓形環流。但是，在鋒面附近

的濕斜壓項(MPV2)分布卻為負值，從鋒生分析的

結果知道，在 850 hPa 鋒面帶上（圖 14a）的南北

向相當位溫梯度會增加（鋒生），此時，若要維持

熱力風平衡，則西風風速就要隨高度增加而增

強，所以水平風的垂直風切（或濕斜壓性）是導

致 MPV2 成為負值的主要原因。 

2. 南北向垂直剖面上的 MPV 分析 

圖 17 及 18 分別是 19 日 12Z 及 20 日 00Z 時

各分量的南北向垂直剖面。正壓項（MPV1）的

分布與等壓面上的分析結果相同，鋒面帶上都是

濕位渦正值區（圖 17a, 18a）。從 850 hPa 等壓面

上的 MPV 分析知道，對流穩定度（ /e zθ∂ ∂ ）是

使 MPV1 成為負值的主要因子，但在鋒面帶及鋒

面下方的冷氣團都是對流穩定的。另外，在鋒面

的暖區（鋒面前及鋒面帶上方）（圖 17d 及 18d

粗實線所圍區域）可能會產生 PI。 

濕斜壓第一項(MPV21)的分布，如同在等壓

面上的分析類似，它的量值比 MPV1 要小，在鋒

面過山階段（圖 17b），南北向風的垂直風切

( /v z∂ ∂ )變大，使得鋒面帶上 MPV21 項有較大的

負值，當鋒面過山後（圖 18b），南北向風的垂直

風切減弱，MPV21 也就跟著減弱了。濕斜壓第二

項(MPV22)的分布（圖 17c, 18c），由於鋒面帶上

的南北向位溫梯度( /e yθ−∂ ∂ )皆為正值，所以在

鋒面帶上的 MPV22 會因為東西向風的垂直風切

( /u z∂ ∂ >0)而變成很大的負值。此外，MPV22 的

垂直剖面分布顯示有數個負值極值中心，與鋒面

帶上的鋒生區（圖 14a, 14e）位置相當一致，而

地形造成的垂直運動場又是使鋒面帶呈現鋒生、

鋒消間隔式分布型態的主要原因，因此，濕位渦

斜壓項與地形作用有密切的關係。 

從 MPV 的南北向垂直剖面合成分布（圖 17d, 
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18d）顯示，在鋒面過山階段，因為鋒面帶中、低

層附近的南北向風的垂直風切( /v z∂ ∂ )很大，使

MPV21 有很大的負值，它與同樣是負值很大的

MPV22 共同作用，抵銷了鋒面帶中濕正壓項

(MPV1)的強烈正值，使鋒面帶上方暖區 700 hPa

以下的對流穩定區形成 MPV 負區（圖 17d 中的

A,B,C,D 區）。當鋒面過山後，雖然 /v z∂ ∂ 已明顯

減弱，連帶使 MPV21 也減弱，但在 MPV22（負

值）的強度維持不變的情況下，地面鋒附近低層

的對流穩定度降低（圖 15a, 15b），導致該處 MPV1

的強烈正值減弱，使地面鋒上方的對流穩定區也

形成 MPV 負區（圖 18d 中的 A 區），而鋒面帶中

層的 MPV 負區（圖 18d 中的 B,C 區）形成原因

則與過山階段相同。 

圖 17 1998 年 3 月 19 日 12Z 沿 120°E 之 MPV 各項垂直剖面分布（等值線間隔 1PVU，陰影區間距

0.5 PVU），粗虛線為使用相當位溫=310 K 所定義的鋒面位置。 (a)MPV1 (b)MPV21 (c)MPV22 
(d)合成，粗實線區域為 2N <0，點線區域為飽和區（RH=100%）。 
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Emanuel (1994, p410)指出在對流穩定及對稱

穩定的斜壓大氣，會因為垂直風切增加而變成不

穩定，使得 CSI 會在條件性不穩定(Conditional 

Instability, CI)或 PI 之前發生。但是，在大氣環境

逐漸滿足 CSI 條件的過程中，CI (PI)的條件也會

逐漸達到，而且垂直對流比傾斜對流具有更大的

成長率及能量釋放(Bennetts and Sharp, 1982)，所

以在同時具有 CI 及 CSI 的區域，若有舉升作用

釋放不穩定，則垂直對流會比傾斜對流更快、更

早發生。 

鋒面過山階段（19 日 12Z），在地面鋒前、

山區上空（圖 17d 中的 A 區）雖有 MPV 負區、

飽和區重疊，顯示有發生 CSI 的可能，但因也有

CI，所以比較有利於垂直對流（雨水）（圖 13a

中的 A 區）的發展；在鋒面帶中層是對流穩定的

（圖 15a），但卻是飽和且 MPV<0 的區域（圖 17d

中的 B,C,D 區），所以這裡就是 CSI 可能發展的

地方。在鋒面滯留階段（20 日 00Z），整個鋒面

帶都是對流穩定的（圖 15b），雖然穩定度較過山

階段稍微弱一些，但也有飽和且 MPV<0 的區域

（圖 18d 中的 B,C 區），是適合 CSI 發展的環境。 

圖 18 同圖 17，但為 1998 年 3 月 20 日 00Z。 
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四、結 論 

本文採用中尺度數值模式(MM5)來模擬研究

鋒面在經過武夷山區時，鋒面結構可能會受到該

地形的影響程度。為了避免強烈對流潛熱釋放的

熱力作用，遮掩了地形對鋒面系統的動力作用，

因此，特別選取在鋒面帶上沒有明顯強烈對流系

統，由華北向華南移動且生命期較長的鋒面系統

個案（1998 年 3 月 17 日到 22 日期間），來分析

受地形影響的鋒面次環流結構特徵，以及隱含其

中而且適合 CI (PI)或 CSI 發展的環境條件。 

當鋒面南移到武夷山區時，鋒面低層會受到

地形的阻擋作用而變形（地面鋒面變成Ω形），在

東海區域形成冷舌及高壓脊。同時，鋒面移動速

度也明顯減緩，從從 55 km h-1 漸減到 25 km h-1。

受武夷山區地形的影響，地面鋒前產生上升運

動，並且與鋒生次環流的舉升運動疊加在一起，

使地面鋒前的暖空氣受到較大的舉升作用。 

鋒生函數分析的結果顯示，鋒面（低層）過

山前會減弱，過山後又會再度加強。在這過程中，

主要是扭轉項（也就是垂直運動）扮演了重要的

角色。不論是過山或是滯留階段，在鋒面帶中層

的垂直運動是呈上升、下降的間隔式分布，使得

沿著鋒面上也呈現鋒生、鋒消的間隔式分布型

態。因此，地形所造成的垂直運動場分布型態，

是導致鋒生、鋒消的最主要原因。 

本個案中，當鋒面過山時，雖然因地形影響

改變了鋒面帶上的垂直運動場，造成鋒面爬山階

段的鋒消，但是鋒面前的暖濕空氣卻會因鋒面的

舉升作用，沿著鋒面上升而逐漸達到飽和；另外，

鋒面的斜壓性不論是在過山階段，或是滯留階

段，都可以維持在一個比較恆定的狀態。鋒面帶

附近的大氣為飽和以及較為恆定的斜壓性綜觀環

境，使本文探討的個案符合 CSI 理論的基本假設。 

透過濕位渦(MPV)的分析，可以瞭解在鋒面

系統中處於飽和而且 MPV<0 的區域，若再配合

地形與鋒面次環流的舉升運動，這些地方可能就

會有 CSI 的發展。本個案中的 MPV 負區，主要

分布在鋒前及鋒面帶上方的暖區中（圖 17d, 18d

的陰影區）。因為鋒前的暖濕空氣是沿著鋒面爬

升，形成鋒面帶上的飽和區（圖 17d, 18d 中的點

線區域），所以適合 CSI 發展的區域就位在飽和

區與 MPV 負區重疊的位置上。 

但是在過山階段時的地面鋒前低層是 CI

區，由於在同時具有 CI 及 CSI 的區域，若有舉

升作用釋放不穩定，則垂直對流會比傾斜對流更

快、更早發生，所以此處就沒有傾斜對流的可能。

因此，本個案鋒面系統中適合 CSI 發展的區域，

主要分布在鋒面帶中的暖側，並且呈帶狀分布。

這些區域的形成原因都是因為鋒面帶上的鋒生作

用造成，而地形造成的垂直運動場疊加在鋒生次

環流上，又是使鋒面帶呈現鋒生、鋒消間隔式分

布型態的主要原因，因此，地形作用對於鋒面帶

上可能產生 CSI 的位置就扮演重要的角色。 
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ABSTRACT 

The PSU/NCAR mesoscale model (MM5) was used to investigate the topographical effect on the 
structure of a Spring-time cold front passing East China during 17-22 March 1998.  The observational 
analysis shows that the surface frontal system will be retarded and deformed by the topography, when the 
cold front moves southward to the Wu-I Mountain Range.  The cold front experiences a frontolysis 
process when it climbs up the mountain, and becomes frontogenesis after the cold front passes the 
mountains climax. 

The lifting of the cold front by the mountains favors the moisture in the warm sector to reach 
saturation.  Also, the baroclinicity of the cold front remains steady during and after the front passed the 
mountains.  Both of these two conditions are all consistent with the conditional symmetric instability 
(CSI) theory. 

Through the analysis of the moist potential vorticity (MPV), saturation condition and vertical motion, 
the result shows that the suitable regions for CSI to develop are distributed over the warm side of frontal 
band.  So, the topographical effect plays an important role in the formation and distribution of CSI in 
frontal band. 

Key words: Effect of topography, Frontogenesis/frontolysis, Conditional symmetric instability, Moist 
potential vorticity 
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