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第五章 水气，云的形成和降水 

想象一下，如果天空中什么都没有，那飞行会变得多容易啊。可惜，飞行不可能这样容易。大气层中的水汽创

造出了多种多样的危险天气，这是大气中其他元素无法比拟的。在地球的气候中，水以液态、固态和气态的形式存

在着。 

水蒸气 

水蒸发进入空气中，变成了大气层中永恒存在又多变的成分。水蒸气象氧气和其他气体一样是透明的。但是我

们可以方便地测量他们，或以不同的方式把水蒸气的多少表示出来。两种常用的方法是：相对湿度和露点。 

相对湿度 

相对湿度（relative humidity）通常是用百分比表示的。就像相对湿度的字面意思一样，这个百分比是相对的。

它代表了空气中实际所含水蒸气的量与空气中最大可含水蒸气量之比。 

空气中能包含多少水蒸气很大程度上取决于空气温度。如图 32 所示，热空气比冷空气可以包含根多水蒸气。

图 33 解释了水蒸气、温度和相对湿度的关系。事实上，相对湿度就是饱和度，100%相对湿度的空气就代表着空气

中的水分饱和了，低于 100%就代表没有饱和。 

如果给定某个体积的空气，然后降温到某个特定的温度，这个温度下，空气已经无法包含更多水蒸气。这个特

定的温度是什么呢？ 
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图 32 

 

图 33 
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露点 

露点（dew point）就是包含水蒸气的空气降温到某个温度时，空气变成饱和状态，这个温度就称为露点。航空

气象报告中通常包含了当前温度和露点温度。露点温度和当前温度大致上表示了空气离饱和还剩多少空间。 

温度露点差 

温度和露点温度之间的差值通常被称为温度露点差（spread）。当温度露点差变小时，相对湿度增加。当温度和

露点相同时，相对湿度为 100%。虽然地面的温度露点差可以预测雾的产生，却和降水的发生没什么关系。如果想

产生降水，空气必须在高空浓密的云层中发生饱和。 

有时，地面的温度露点差很大，但是在高空，空气饱和了并形成云。由于雨水可能落到地面或者在下落过程中

碰到干燥的空气后被吸干了。比如稠状云（virga，图 34），在云下出现降水，但是在落地之前已经蒸发了。大自然

中的天气循环牵涉到了水从一个形态到另一形态的反复变化。让我们仔细地来看一看。 

 
图 34 

水的变化 

蒸发（evaporation）、凝结（condensation）、升华（sublimation）、冻结（freezing）和融化（melting）是水的变

化方式。蒸发是从液态水变为看不见的水蒸气，凝结是其相反过程。升华是从固态水直接变为水蒸气，或相反，其

中省略了液态过程。在升华作用下，水蒸气能直接变为固态，成为雪或冰晶。最后，我们对冻结和融化的过程再熟

悉不过了。 

潜热 

任何温度不变的形态变化都涉及到热量交换。图 35 表示了不同形态转换时热量交换的方式。蒸发就需要临近

的热源提供能量。这种热能就称为“蒸发潜热（latent heat of vaporization）”。热能被蒸发过程带走后，提供热量的

物体就变冷了。一个简单的例子就是当你的汗水被蒸发时，你就会感觉凉爽。 
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图 35 

蒸发后这些热量去哪了呢？能量不可能随意消失或随意出现，所以这份能量被保存在透明的水蒸气中。当水蒸

气再次凝结成水，或者直接升华为冰时，蒸发时所吸收的能量又以热量的形式释放到大气中。这份能量就被称为潜

热（latent heat）。潜热对之后的章节内容是至关重要的。融化和冻结牵涉到“融化的潜热（latent heat of fusion）”，

其工作方式和蒸发凝结类似，但是融化的潜热要比蒸发的潜热小很多。这两种潜热都在航空气象上发挥着重要作用。 

当空气饱和时，水蒸气凝结在最近的物体表面上。大气中有哪些物体表面可以让水蒸气凝结呢？ 

凝结核 

大气不可能一尘不染，无数微小的固体颗粒悬浮在空气中做为水汽凝结的表面。盐粒、沙尘、燃烧的副产品都

可以称为凝结核（condensation nuclei）。有些凝结核甚至可以引起水蒸气的凝结或升华，即使那时空气还没达到完

全饱和的程度。 

当水蒸气凝结在凝结核上时，水滴或冰粒开始变大。这些凝结核上到底形成水滴还是形成冰块，并不主要取决

于环境温度，凝结成的液态水滴可能会低于冰点。 

过冷水滴 

结冰是一个复杂的过程。液态水滴常常凝结或坚持在低于 0 摄氏度的环境下。低于 0 摄氏度的水滴被称为过冷

水滴（supercooled）。当过冷水滴撞击到暴露的物体时，冲击的过程会引起结冰。过冷水滴的冲击结冰现象造成了

飞机的积冰。 

过冷水滴常常出现在 0 摄氏度到-15 摄氏度的云中。低于-15 摄氏度时，过冷水滴就减少了。因为在低于-15 摄

氏度时，升华更常见，并且云或雾都变成了冰晶，所以过冷水滴很少。不过，强劲的垂直对流可以把过冷水滴带到

高空，带到周围环境远远低于-15 摄氏度的地方，甚至在-40 摄氏度的地方也可以发现过冷水滴。 

露和霜 

晴朗无风的夜晚，植物向空气辐射热量，使自己的温度低于周围空气的露点温度。植物的叶子上就会收集水分，

就像一盘温暖房子里的冰水。草地和树木会凝结很多露水，而人行道或大型物体却不会结露。因为这些巨大的东西

在白天吸收了充足的热量，在晚上慢慢地释放，所以它们的温度降低到露点以下的情况是极其少见的。 

霜和露的形成过程很像。不同之处在于，空气的露点必须比冰点低。空气中的水蒸气会升华为霜，而不是凝结

露。有时，水蒸气先凝结成露，然后再结冰。但是这种冰冻的露和霜是很容易却别的。结冰的露是坚硬且透明的，

而霜是白色且不透明的。 

目前为止，我们没有讨论到云。凝结和升华对云的形成有什么影响呢？ 
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云的形成 

通常情况下，空气必须变得饱和后才会发生凝结或升华。饱和常常发生在温度下降、露点温度升高或两者同时

发生。其中，温度下降是主因。 

降温过程 

有三种基本的过程可以使空气变冷并饱和： 

1. 空气经过一个较冷的物体表面。 

2. 停滞的空气上方覆盖了冷空气。 

3. 空气上升膨胀降温。 

空气上升膨胀降温是形成云的主要原因。第 6 章，“稳定和不稳定的空气”将详细解释膨胀降温是什么。 

云和雾 

云是悬浮在空气中的水或冰晶的集合。如果云悬浮在地面上，就称为雾。当整层的空气遇冷凝结，就会形成雾

或者层状云（sheet-like cloud）。小区域内上升气流凝结形成了塔状云（towering cloud）。云可以完全由水或冰晶组

成，也可以是两者混合组成。 

降水 

降水（precipitation）是毛毛雨（drizzle）、雨、雪、冰粒（ice pellet）、冰雹（hail）和冰晶（ice crystal）的总称。

当小颗粒物慢慢变大、变重，在大气层中无法继续悬浮，最终掉落下来变成降水。有两种方式会造成小颗粒物变大。 

颗粒物的变大过程 

当水底或冰晶形成后，凝结或升华持续地增加它的重量。这是比较缓慢的一种过程，往往产生毛毛雨、下雨或

小雪。 

云层相互碰撞、融合形成大水滴。这种增长方式很迅速，比凝结过程快的多，往往造成大型的降水过程。上升

的对流空气加速了颗粒的变大过程，同时上升的空气可以支撑更大的水滴（图 36）。当中度上升气流形成的水滴常

常造成小到中雨或者雪。强劲的上升气流可以支撑起最大的水滴，形成很高的云层。这些巨大的水滴会带来强降雨、

大雪或冰雹。 

 

图 36 

液态或固态的变化过程 
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当下降过程中，如果液态维持不变，地面上就是毛毛雨或降水。如果水滴升华成雪花，落到地面的就是雪。 

降水也会随着环境温度变换状态。雪在下降过程中遇到温暖的空气层，变成雨水。或者高空的雨水下降遇到冷

空气变成过冷水滴，形成冻雨，或者变成冰粒。所以说，当这种冰粒出现时，可以断定高空存在着一个降雨的过程。 

有时，强劲的向上气流把过冷水滴捆住了，直到有些水滴变成固态。随后，其他水滴也结冰了，就这样形成了

冰雹。 

降水与云的厚度 

要想形成有效的降水，云层的厚度通常需要超过 4000 英尺。降水越强，云层越厚。所以，当你在一个报告有

降水的机场起飞或落地时，可以预计这个机场上空的云层的厚度肯定大于 4000 英尺。 

陆地和水面的影响 

陆地和水面对上空大气层的降水和云的形成影响极大。大型的水体，如海洋和湖泊，给空气中带来了很多水蒸

气。在水面之后平行于风向轨迹的区域，形成低云、雾和降水的几率大增。而且，当潮湿的风朝着上坡吹时，更需

要注意随之产生的类似危险天气。 

冬天时，冷空气经常经过相对暖和的湖面。这些温水为上方的空气增加了温度和水蒸气，造成湖面下风处常常

下阵雨。其他的季节时，空气可能比湖面热。此时，空气可能因为湖面水分蒸发的作用而变得饱和（the air may become 

saturated by evaporation from the water），同时和水面接触的部分空气变冷。因此，在湖面的下风处，雾气往往变得

很浓，而且范围很广。图 37 画的是空气经过温暖的湖面和寒冷的湖面时的结果。强风吹过五大湖区（Great Lakes）

时常给阿帕拉契山脉（the Appalachians）带来降水（图 38）。 

一个直径几英里的湖会影响对流，操成每天云层周期性的波动。白天，湖面上的冷空气朝着陆地吹，在陆地上

形成对流云。如图 39，这是一张佛罗里达欧基求碧湖（Lake Okeechobee in Florida）的照片。在晚上，这一对流过

程正好相反。冷空气从陆地吹向湖面，操成湖面上形成对流云。 

 

图 37 



 

42/49 

 

图 38 

 
图 39 

总结 

水有三个形态：固态、液态和气态。水蒸气是看不见的气体。水蒸气的凝结和升华造成了很多常见的危险天气。



 

43/49 

你可以做一些简单的预测： 

1. 当温度露点差在 5 华氏度（2.7 摄氏度）以内，并且不断下降时会起雾。 

2. 当温度露点差增加时，低云会抬升、雾气会散去。 

3. 当温度露点差小于 5 华氏度（2.7 摄氏度）并且下降，同时露点温度低于 32 华氏度（0 摄氏度）时，就会

形成霜。 

4. 从水面上吹来的风要比从陆地上吹来的风更容易形成云、雾和降水。 

5. 当潮湿的空气往上吹向山坡时，在地形较高的地方就会形成云、雾和降水。 

6. 冷空气吹过温暖的湖面，下风处形成阵雨；热空气吹过寒冷的湖面，下风处形成雾。 

7. 当报告降水时，这一区域的云层至少 4000 英尺厚。降水越大，云层越厚。 

8. 当周围温度接近或低于冰点时，你的飞机飞过液态的云或降水时会发生积冰。 
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第六章 稳定和不稳定的空气 

对于一个飞行员来说，他的飞机是否稳定是一个生死攸关的问题。当飞

机受到垂直或水平外力影响的时候，它能自己回到稳定位置，我们称之为稳

定的飞机。当飞机受到外力后，始终无法恢复到稳定飞行姿态的飞机，我们

称之为不稳定的飞机。 

对于大气也是一样的道理。一个稳定的大气环境会抑制大气的垂直运

动。不稳定的大气会产生向下或向上的扰动，形成垂直或对流运动。 

本章节首先研究向上和向下运动气流的基本变化，然后把空气的稳定性

与云、天气现象、飞行联系在一起。 

上下移动的空气变化 

当空气上升时，因为气压变小了，所以空气膨胀。相反地，空气下降，

它就收缩。同时，随着空气的气压、体积的变化，空气的温度也在变化（图

40）。 

空气膨胀时变冷；压缩时变热。这样的变化是绝热的（adiabatic）。当

变化时没有热量被加入或取走的变化称为绝热变化。我们称之为“膨胀冷却

（expansional cooling）”或“绝热冷却（adiabatic cooling）”，以及“压缩升

温（compressional heating）”或“绝热升温（adiabatic heating）”。在非饱和

空气中，这种绝热的温度变化率基本上是固定的。但在饱和空气中是变化的。 

图 40 
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非饱和空气 

非饱和空气上下移动的温度变化为每 1000 英尺 3 摄氏度（5.4 华氏度）。这一变化率称为“干燥绝热温度变化

率（dry adiabatic rate of temperature change）”，而且它与空气温度和移动方向无关。图 41 画的是钦诺克风（Chinook 

Wind），这是一个干绝热升温的典型例子。 

 

图 41 

饱和空气 

当饱和空气上升时，其中的水分就会凝结。在凝结过程中放出了潜热（第 5 章），这些热量部分抵消（offset）

了膨胀冷却。所以，饱和空气绝热温度下降率要比干燥绝热温度下降率小（the saturated adiabatic rate of cooling is 

slower than the dry adiabatic rate）。饱和空气绝热温度变化率取决于空气的饱和温度，或称露点温度。因为饱和的热

空气中的水分更多，凝结时放出更多潜热。饱和的冷空气中水分较少，放出的潜热比热空气的较少。结果就是热空

气中丰富的潜能对膨胀冷却的影响比冷空气更大。所以说热空气的饱和绝热冷却变化率比冷空气的变化率小（the 

saturated adiabatic rate of cooling is less in warm air than in cold air）。 

当饱和空气下降时，它的变化率和上升冷却时相同。因为液态水很快蒸发，足以维持空气的饱和状态。空气向

下移动时，小水滴蒸发的速度和变化率几乎同步，而大水滴蒸发得较慢，使这种潮湿的绝热过程变得更糟。 

绝热冷却和垂直空气运动 

如果我们迫使某一体积的空气在大气层内向上移动，我们必须考虑以下两个可能的结果： 

1. 这个空气会变得比周围空气更冷。 

2. 虽然空气变冷了，但仍然比周围空气热。 

如果上升的空气比周围空气冷，那么它会下沉。但是，如果它比周围空气热，那么它会继续加速上升，成为一

种对流。至于这个空气到底是下沉还是继续上升取决于实际的环境温度直减率（ambient or existing temperature lapse 

rate）（第 2 章）。 

不要把实际温度直减率和绝热冷却率搞混。有时，人们把“干和湿绝热温度变化率”称为“干绝热直减率”和

“湿绝热直减率”。在本书中，“直减率（lapse rate）”特指实际大气中，温度随高度的变化。这个温度变化不是因

为空气的垂直运动造成的。“干或湿绝热直减率”表示的是某一规定的“膨胀冷却率”或者“压缩升温率”。“绝热

直减率”只有在空气的垂直运动时才会存在，或者说有意义。 

空气的实际温度直减率和空气的绝热冷却率的差别决定了这个空气稳定与否。 
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稳定和不稳定 

让我们用一个气球来解释稳定与不稳定。在图 24 中我们有三种情况，每种情况的气球都是相同的，我们用 31

摄氏度的空气在海平面上充满气球，和当时的环境气温一样。然后我们把气球带到 5000 英尺高的地方，气球中的

空气会按每 1000 英尺下降 3 摄氏度变化，在 5000 英尺的气球内温度应该是 16 摄氏度。 

第一种情况（左边气球）。虽然气球发生了绝热冷却，但它依然比环境的温度高。气球发生垂直运动，温度较

低的、稠密的空气迫使气球上升。所以说，这样的空气是不稳定的，有发展成对流的趋势。 

第二种情况（中间气球）。气球内空气因为绝热冷却比环境温度低。气球会因为失去升力，慢慢下沉。直到升

力和重力平衡。这样的空气是稳定的，垂直运动被抑制了，由空气自发产生对流是不可能的。 

最后一种情况（右边气球）。气球内温度和外界温度相同，气球静止不动。空气既不是稳定的又不是不稳定，

这种情况称为中立稳定（neutrally stable）。垂直运动没有发生也没有被抑制。 

我们可以注意到，三个气球的内部温度都是相同的，都按相同的比率膨胀降温。三种情况的不同点是海平面与

5000 英尺的温度差，也就是环境温度直减率。 

 
图 42 

为什么稳定？为什么不稳定？ 

稳定性的范围从完全稳定到完全不稳定，而大气层通常微妙地游走在中间地带。环境温度直减率会打破这种平

衡。地面受热或高空很冷，使空气变得不稳定；相反的，地面寒冷，高空温暖会使空气变得更稳定。 

空气也可以以层的形式出现。一个稳定的空气层可以覆盖在不稳定的空气之上；或者相反的，地面稳定的空气

被上方不稳定的空气层覆盖。 

云稳定吗？ 

第五章中我们说过空气受冷后，发生饱和、凝结或升华，形成了云。我们会在第七章中解释云的分类和每个分

类的重要意义。不同种类的云如同空中的指示牌，空气层中的空气是否稳定很大程度上决定了云的结构。 

层状云（stratiform clouds） 

因为稳定的空气抑制了对流的产生，所以在稳定空气层内的云会水平分布，像薄片一样或者层状。所以在稳定

空气层内出现层状云。空气会在很多情况下发生绝热冷却，比如：当空气被吹过上坡时（图 43）；吹过一个更冷的

空气表面；或者聚集风（converging winds）。当空气被下方地表降温时，会变得稳定，同时很容易产生雾。如果空
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气中水分凝结后，空气依然是稳定的，那么就会形成层状云。 

积状云（cumuliform clouds） 

不稳定的空气造成对流。“积状云”的意思是“堆积的云”。这类云由对流向上活动，在上方形成（图 43）。所

以，在不稳定空气层内的云是积状云。积状云的垂直高度取决于不稳定空气层的高度。 

 

图 43 

产生积状云的最初抬升过程和抬升稳定空气的过程可能是相

同的。此外，地面受热可能会直接造成对流（第 4 章）。在发生凝

结前，空气可能是不稳定的或稍微稳定一些；但是要想形成积状

云，空气必须在饱和后变得不稳定。因为空气上升时放出了凝结

的潜热，空气的温度按潮湿绝热直减率（moist adiabatic rate）冷

却较慢，造成这些上升空气的温度要比环境温度更热。所以，对

流就自然而然地产生了。空气加速上升，直到云中的温度比周围

温度低。这种情况会发生在不稳定空气被某个逆温的稳定层覆盖

时。从淡淡的云到巨大的雷暴积雨云，大气层中的不稳定对流都

被对流层顶覆盖。 

你可以用温度露点差推算一下积状云的云底高。非饱和空气

以每 1000 英尺下降 5.4 华氏度（3 摄氏度）；露点以 1000 英尺下

降 1 华氏度（5/9 摄氏度）。所以，在对流中温度和露点的直减率

之差是每 1000 英尺 4.4 华氏度（2.5 摄氏度）（图 44）。我们可以

用温度露点差除以直减率之差或是乘以它的倒数。当用华氏温度

时，除以 4 或者乘以 0.25；用摄氏温度时，除以 2.2 或者乘以 0.45。

这种方法只能用于估算一天中温暖的时候出现的不稳定的云。 

当不稳定空气覆盖在稳定空气之上时，高空对流有时形成中

高空积云。当这种对流层较浅时，会形成高积云（altocumulus）

和冰晶形成的卷积云（cirrocumulus）。当对流层较厚时，在其中

部会发展成堡状高积云（Altocumulus castellanus）。 

层状云和积状云的结合 

层状云常常产生于温和的稳定层，其中可能会含有强力的对

流云（Convective cloud）刺穿了稳定层，形成了层状云中隐藏着积状云的形态。这种对流云可能部分或全部镶嵌

（embedded）于巨大的层状云之中，它们对仪表飞行造成了一种看不见的危险。 

图 44 
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这意味着什么？ 

我们能不能在不稳定的空气中飞行？必须在稳定的空气中飞行吗？我们当然可以在不稳定的空气中飞行，而且

通常情况下我们不得不在混乱的空气中飞行，因为空气保持稳定的时候太少见了。不稳定的空气中的对流会造成颠

簸，只有在空气颠簸到某一程度后才会变的危险。在稳定空气中，飞行如丝般顺滑，但是时常被低云和低能见度困

扰。我们有必要在航前计划时考虑一下大气稳定与否，以及伴随的危险天气。以下是你靠自己就可以做的一些判断： 

1. 雷暴是明显的不稳定空气，离它们远一点。 

2. 阵雨和强烈向上发展的云团，显示这一区域有强烈的向上运动，并伴有颠簸。远离这些云团。 

3. 晴好天气时，积状云常常显示这一区域下方和云中有颠簸。积状云的云顶显示了对流的上限。在这个上限

以上飞行常常很平稳。 

4. 小尘暴（dust devil）是干燥、不稳定的空气，常常很高。除非你能飞跃它，否则飞行会很颠簸。 

5. 层状云代表稳定的空气层。飞行往往是平稳的，但是低云和低能见度时需要用仪表飞行规则。 

6. 大面积区域出现低能见度情况时，表示这一区域的空气都是稳定的，但是需要仪表飞行规则。 

7. 雷暴可能会镶嵌和隐藏在层状云中，它们是看不见的危险。 

8. 即使在晴朗的天空中你也可以发现一些空气的蛛丝马迹： 

a) 当你爬升时，如果空气温度的下降和你的爬升是一致的，或者更快（接近每 1000 英尺 3 摄氏度），那

么你周围的空气是不稳定的。 

b) 如果爬升时空气温度不变，或者随高度略微下降，那么周围的空气是稳定的。 

c) 如果爬升时空气温度越来越高，那么你正在飞过一个逆温层。这个层是稳定的，而且不会发生对流。

在逆温层的下方空气可能是不稳定的。 

d) 当靠近地面的空气又热又湿的时候，它很可能是不稳定的。地面受热、高空冷却、收敛风（converge 

wind）或上坡风、或者冷气团挤压，都会造成空气不稳定并形成积状云。 


