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摘　要 : 利用“全球协调加强观测计划之亚澳季风青藏高原试验 (CAMP/ Tibet)”中那曲地区 BJ 站 2002

年 8月 1日—2003年 8月 31日的观测资料作为水热耦合模式 (Simultaneous Heat and Water , SHAW)

的强迫场 , 对青藏高原中部季节冻土区地表能量通量特征进行了单点模拟研究。通过对实测值与模拟

结果的对比分析 , 发现 SHAW模式能较成功地模拟该地区地表能量通量特征 , 短波净辐射和长波净

辐射的模拟值与观测值吻合较好 , 净辐射和土壤热通量在夏半年的模拟值与观测值也吻合 , 但相对

夏、秋季而言 , 它们在冬、春季的模拟值较观测值略偏大。模拟的感热和潜热通量的季节变化比较合

理 , 由模拟的感热和潜热通量计算的 Bowen比能较好地解释不同季节太阳辐射的能量转化。
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1　引言

　　青藏高原南临副热带 , 北至中纬度 , 东西跨度

超过 25 个经距 , 约占中国国土面积的四分之一 ,

平均海拔在 4000 m以上。它以其高大地形的动力

作用 , 加上地面及其上大气柱强大热源的热力影

响 , 对我国乃至全球气候都有十分重要的影响[1 ] ,

被誉为地球的‘第三极’。青藏高原的能量和水分循

环过程对亚洲季风系统的形成和演化具有十分重要

的作用 , 是全球能量和水分循环的主要部分之一。

研究高原地—气相互作用的物理过程并改进对它的

数值预报对提高 GCM模拟东亚乃至全球气候的能

力十分重要 , 已成为 20世纪 90年代以来国际广泛

关注的焦点[2 - 3 ]。

　　青藏高原具有独特地理位置和地形高度 , 其地

表能量通量特征也存在一定的特殊性 , 表现在太阳

辐射加热明显比其它地区强[4 ] , 白天为强热源 , 夜

晚为弱冷源 , 但日平均仍为强热源[5 ]。青藏高原上

分布着大范围的多年冻土和季节冻土 , 土壤的季节

性冻结和消融过程是高原地表最显著的物理特征之

一。已有研究表明 , 青藏高原土壤的季节冻融过程

不但对干湿季节转换具有重要的作用 , 而且与高原

上空及东亚地区的大气环流、中国夏季降水之间有

较好的相关性。其原因是土壤冻结过程有利于土壤

维持其水分 , 而土壤的冻融作用能使高原地表对大

气的热力作用 (感热、潜热输送)随季节发生变化 ,

进一步影响着气候的变化[6 - 7 ]。由于这些热力作用

主要是通过近地层和边界层以湍流方式逐渐影响自

由大气的 , 因此 , 对大气边界层尤其是近地层微气

象特征的研究就显得十分重要。

　　随着第一、第二次青藏高原大气科学实验

(Q XPM EX , 1979年 5～8月 ; TIPEX , 1998年 5～

8月)的开展 , 对高原陆面过程已有了较深入的了

解[8 ] , 但由于高原自然环境恶劣 , 交通不便 , 造成

气象水文台站十分稀少 , 所得资料年份短、分辨率

低 , 且大多集中在夏季。这导致许多模拟研究或者

基于同化资料 , 或者只基于短期的观测资料 , 综合

深入的分析还不够。在中日合作项目“全球能量水
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分循环亚洲季风之青藏高原试验研究 ( GAM E/ Ti2
bet , 1996—2000年)”以及“全球协调加强观测计划

之亚澳季风青藏高原试验 ( CAMP/ Tibet , 2001 -

2005年)”开展期 , 建立了多个自动气象站和塔站 ,

获得了较长时间序列和较高分辨率的观测资料 , 为

数值模式的运行提供了长时间序列的强迫资料。许

多数值模拟试验研究也相继开展[9 - 17 ]。

　　水热耦合模式 (Simultaneous Heat and Water ,

SHA W)模型由 Flerchinger 等[18 ]开发于 1989 年 ,

随后 Flerchinger等[19 - 21 ]又对其做了改进。它对土

壤冻融、蒸发和蒸腾、辐射能量平衡、能量通量和

表面温度等均有较好的模拟能力。SHAW模型在

国内也有较好的应用 , 包括对黑河流域土壤—植

被—大气系统能水平衡的模拟[22 ] , 对冠层中气象

要素廓线的模拟[23 ] , 黄土高原农田土壤水分动态

模拟[ 24 ] , 冻融土壤水热盐运移规律模拟[25 ] , 黄土

高原砂壤土冻融过程的模拟[26 ]等。然而 , 有关

SHA W 模式在青藏高原上运用的报道还不多见。

考虑到青藏高原地表能量受土壤频繁季节冻融的影

响大及 SHAW模式对土壤水热运移耦合解决的优

越性 , 检验 SHA W模式在高原上的模拟能力是很

有必要的。本文利用 CAMP/ Tibet 中那曲地区 BJ

站 2002年 8月 1日—2003年 8月 31日的观测资料

作为 SHAW , 对青藏高原中部季节冻土区的地表

能量通量特征进行了单点模拟研究。并通过统计分

析模拟要素的模拟值与观测值差异 , 检验了

SHA W模式对青藏高原地区地表能量通量的模拟

能力。

2　模式介绍

　　SHA W 模式的物理系统由从植物冠层—雪

被—凋落物—土壤表面延伸到土壤中某一具体深度

的一维垂直剖面构成 (图 1) 。模式将植物冠层—

雪—凋落物—土壤系统的详细物理机制整合起来同

步计算。模式的特点是 : (1)对热、水、溶质通量的

同步计算 ; (2)对土壤冻融过程的详细描述 ; (3)提

供了一个成熟的模拟多种植物冠层中蒸腾和水蒸汽

迁移的方法[33 ]。

　　模式中 , 土壤表面反照率由土壤含水量确定。

长波入射辐射由气温和日平均云量来估算。土壤反

照率计算式为

αs =αd exp [ - aαθl ] , (1)

图 1　SHAW模式的物理系统描述

Fig. 1　The physical system described

by the SHAW Model

式中αd 为干土壤反照率 ;θl 为地表土壤体积含水

量 ; aα是经验系数 , 可以通过湿土壤反照率求得。

　　雪面反照率的计算式为

αsp = 1 - 0 . 206 Cv d1/ 2
s , (2)

式中 Cv 为经验系数 ; ds 为冰晶颗粒直径 , 由雪密

度和液体水密度决定。

　　大气向下长波辐射计算式为

Li =ξacσT 4
k , (3)

式中 Tk 为空气温度 ;σ为 Stefan - Boltzman常数 ;

ξac为天空的发射率 , 由天空中的云量、晴朗天空的

发射率决定。地面发射 (向上)的长波辐射也通过此

公式计算。

　　能量输入由能量平衡方程计算 :

Rn + H + L v E + G = 0 , (4)
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式中 Rn 为净辐射 ( W·m - 2 ) , H为感热通量 ( W·

m - 2 ) , L v E为潜热通量 ( W·m - 2 ) , G为土壤热通

量 ( W·m - 2 ) , L v 为蒸发潜热 (J ·kg - 1 ) , E为土壤

表面和植被冠层的总蒸散发量 ( kg ·m - 2 ·s) 。其

中 , 净辐射由太阳辐射和长波辐射在植被冠层、残

留层和土壤表面各个层之间的传输量来确定。感热

和潜热通量由边界面和大气之间的气温和水汽含量

梯度计算。土壤热通量由方程 (1)计算 , 它须满足

系统不同层能量平衡通量的整体平衡。系统上边界

面的降水量减去由方程 (1)计算的蒸发量所得的净

水量作为系统的水通量输入。

SHAW模式采用上边界的天气条件 (包括气

温、风速、湿度、太阳辐射和降水)和下边界的土壤

状况来定义系统中的水热通量。系统被分层 , 每层

由一个独立的节点表示。每个时步均计算各节点间

的能量、湿度和溶质通量 , 计算每个节点通量的公

式用隐函有限差分公式表示。模式中不但考虑了液

态水和固态水 , 还考虑了气态水传输对水热平衡的

影响 , 冻融时产生的潜热也被考虑。模式中将土壤

体积含水量表示为基质势的函数 , 并结合热通量方

程迭代计算系统中各层次节点的温度、水含量、冰

含量和基质势 , 同时调整了水的冻结温度 , 从而能

更准确地预测土壤的冻结和融化过程。

　　SHAW模式要求输入的参数包括积雪、土壤

温度、土壤总含水量的初始状态 ; 逐日或逐小时的

气象状况 ; 模拟地点的一般信息 ; 描述植被覆盖、

积雪、残积层及土壤的参数等。模式对参数设置的

要求比较灵活 , 植物冠层 , 雪被层 , 植物残留层以

及土壤层的有无、层数及每层的厚度都可以按照实

际实验区特点手动设置。SHA W模式提供了两种

可供用户选择的确定下边界水热条件的方法 , 一种

由模式估算 ; 另一种通过用户输入。模式中的水力

特性参数 ( Hydraulic parameter)可以通过土壤参数

自动计算 , 也可以直接输入。

3　试验设计

　　本文选用了 CAMP/ Tibet 试验中那曲地区 BJ

站作为模拟试验点。BJ 站位于青藏高原中部的那

曲草原 , 其地理位置为 31. 37°N , 91. 90°E , 海拔

高度为 4509 m。属于高原亚寒带半湿润气候。该

观测站下垫面地势开阔平坦 , 地表主要为砂土 , 稀

疏分布着细石块 , 不均匀地生长着高度为 4～5 cm

的高寒草甸[13 ]。

　　CAMP/ Tibet - AMS观测的气象要素有 : 风

速 (1. 0 , 5和 10 m) , 风向 (10 m) , 气温 (8. 2 m和

1 m) , 相对湿度 (8. 2 m 和 1. 0 m) , 气压 , 降水 ,

短波辐射 (向上和向下)和长波辐射 (向上和向下) ,

地表辐射温度 , 土壤温度 (0 , - 4 , - 10 , - 20 和

- 40 cm) , 土壤湿度 ( - 4 cm和 - 20 cm) , 土壤热

通量 ( - 10 cm 和 - 20 cm) , 雪深 , 太阳直接辐射

和散射辐射 ; CAMP/ Tibet - SM TMS系统观测的

有 : 土壤温度 ( - 4 , - 20 , - 40 , - 60 , - 80 ,

- 100 , - 130 , - 160 , - 200 , - 250 cm) , 土壤液

态水含量 ( - 4 , - 20 , - 60 , - 100 , - 160 , - 210

cm) 。

3 . 1　参数设置

　　模拟试验期为 2002年 8月 1日—2003年 8月

31日 , 下边界水热条件选择用户输入 , 水力特性

参数通过模式自动计算。由于起始时间是 8 月 1

日 , 因此无积雪 , 观测的土壤液态水含量即总含水

量。由于 BJ 站处在平坦的草原上 , 植被较短且稀

疏 , 因此坡度为零 , 没有考虑植物残留层。植被覆

盖度取 0. 45 [13 ] , 地表粗糙度取 0. 00466 m[27 ] , 植

被叶面积指数从 1 km 分辨率 MODIS每月的合成

产品中提取 (数据来自 f tp :/ / p rimavera. bu. edu/

p ub/ dataset s/ , 2008年 9月 25访问) 。考虑到观测

资料的限制 , 土壤被分为 12层 , 分别为 0 , 4 , 10 ,

20 , 40 , 60 , 80 , 100 , 130 , 160 , 200 , 250 cm。每

层的土壤质地及比份参数为实际测样值 , 取自文献

[16 ]。各层的土壤温度直接用实测资料 , 4 , 20 ,

60 , 100 , 160 cm的土壤湿度直接用 SM TMS实测

资料 , 其他层的土壤湿度通过线性插值获得。

3 . 2　强迫资料

　　SHAW模式提供了可选择的两种时间步长的

强迫条件 , 分别是日或者小时。本试验选择了小时

步长 , 其要求的强迫变量有 : 气温 ( ℃) 、风速

(mp h) 、相对湿度 ( %) 、降雨 (雪) (inches)或雪的

密度 (g·cm - 3 )和水平面观测的太阳总辐射 ( W ·

m - 2 ) 。其中气温、风速、相对湿度、太阳总辐射

直接用 CAMP/ Tibet - AMS的实测资料。雪密度

设为零后 , 模式可以根据空气温度自动计算。青藏

高原上冬季降水的观测一直是个难点[16 ]。试验期

间用 AMS观测到的冬季降水异常偏大。由于那曲

气象站 (31. 29°N , 92. 04°E , 海拔 4508 m)距离 BJ

(31. 37°N , 91. 90°E , 海拔 4509 m)站很近 , 对

2002年 8月 1 日～10 月 31 的 BJ 站 AWS观测降

水和那曲气象站观测降水做了相关分析 , 发现相关

系数为 0. 80 ( p < 0. 01 , n = 92) (图 2) , 表明 BJ 站
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AWS观测降水和那曲气象站观测降水差别较小。

同时 , 分析那曲气象站 2002 年 11 月 1 日—2003

年2月28日 (共 120天)的降水资料表明 , 有降水

图 2　2002年 BJ 站 AWS观测降水和那曲气象站

观测降水的对比

Fig. 2　Comparison of the observed precipitation

f rom AWS at BJ site and Naqu meteorological

station in 2002

图 3　模拟期的输入模式的强迫变量
(a) 气温 , (b) 风速 , (c) 相对湿度 , (d) 降水 ,

(e) 向下太阳辐射

Fig. 3　Input forcing data of the model in period

of simlation. (a) temperature , (b) wind speed ,

(c) specific humidity , (d) precipitation ,

(e) downward solar radiation

的日数为 10天 , 而降水 > 1 mm的日数仅为 3 天 ,

可知 BJ 站冬季的降水是比较微弱的 , 极大多数的

日降水量为零。因此 , 我们用那曲气象站 2002 年

11月 1 日—2003 年 2 月 28 日的降水资料替换了

BJ 站对应日的降水资料并作为模式的降水输入 ,

虽然仍存在偏差 , 但可以认为对降水资料做替换是

可行的。图 3为强迫变量的日平均值 (降水为日降

水总量) 。

4　模拟结果及分析

4 . 1　净辐射能量通量

　　向下短波辐射与向上短波辐射之差为地表短波

净辐射 , 同样 , 向下长波辐射与向上长波辐射之差

为地表长波净辐射 , 短波净辐射与长波净辐射之和

为净辐射。图 4给出了模拟和观测的短波净辐射、

长波净辐射、净辐射的日平均值。短波净辐射一年

的变化范围在 12～290 W·m - 2之间 , 表现出夏季

较大 , 冬季较小。这与冬季降水少、地表较干 , 以

及植被覆盖被破坏导致地表短波反射加强有关。特

别是在 1月 1日附近出现一个明显的降低 , 这与 1

月 1日的一次较大降雪有关 , 因为雪的反照率较土

壤大。长波净辐射的值在一年内变化比较平缓 , 范

围大致在 - 19～143 W·m - 2之间 , 但在 1月 1 日

附近也出现了明显的升高。原因是雪融化需要吸收

热量 , 使得地表温度降低 , 地面向上长波辐射减

小。净辐射的季节变化趋势和短波净辐射比较相

似。

　　从图 4 可以看出 , 短波净辐射、长波净辐射、

净辐射的模拟值和观测值是比较吻合的。相关系数

都在 0. 86 ( p < 0. 01 , n = 396)以上 (表 1) 。短波净

辐射的相关系数最高 , 达到 0. 95 ; 净辐射次之 ,

达到 0. 93。进一步比较模拟与观测值的偏差发现 ,

长波净辐射的偏差最小 , 达到 - 1. 39 W·m - 2 , 净

辐射的偏差为 6. 54 W ·m - 2。从全年来看 , 虽然

冬半年的模拟结果也是很不错的 , 但相对夏半年而

表 1　模拟和观测的地表能量通量偏差比较

Table 1　Comparison of bias of the simulated

and observed surface energy flux

短波净辐射 长波净辐射 净辐射 土壤热通量

相关系数 0. 95 0. 86 0. 93 0. 70

偏差/ ( W·m - 2) 7. 70 - 1. 39 6. 54 2. 30

标准差/ ( W·m - 2) 19. 03 15. 27 18. 99 9. 12

相对标准差 0. 12 0. 17 0. 22 1. 59
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图 4　观测和模拟的日平均地表能量通量
(a) 短波净辐射 , (b) 长波净辐射 , (c) 净辐射 , (d) 土壤热通量

Fig. 4　The observed and simutlated daily mean surface energy flux. (a) shortwave net radiation ,

(b) longwave net radiation , (c) net radiation , (d) soil heat flux

言 , 净辐射在冬半年的模拟结果较观测略偏高。引

起这种偏高的可能原因有 : (1)模式中输入的冬季

降水强迫资料和实际值之间存在偏差。虽然那曲气

象局距离 BJ 站很近 , 但由于青藏高原降水具有很

大的空间不均匀性[28 ] , 两地的降水可能仍存在一

定的偏差。(2)模式中用了 MODIS 1 km每月合成

的植被指数 , 其时间和空间分辨率可能不够 ; (3)

由于冬、春季青藏高原土壤发生着频繁的日冻融循

环[29 ] , 模式中计算短波、长波向上辐射的方法 (公

式 (1)～ (3) )在土壤发生这样频繁日冻融循环期的

适用性欠佳。

　　图 5给出了日平均地表能量通量模拟值与观测

值的散点分布图。由图可看出 , 短波净辐射线性拟

合的较好 , 除了低值区有少量点距拟合线较远外 ,

大多数点都距拟合线很近 , 拟合线比较接近等值

线 , 表明模拟值和观测值的差异较小。长波净辐射

的点值比较松散 , 但较均匀地分布在等值线两侧 ,

这是导致其偏差较小的原因 , 拟合线也比较接近等

值线。净辐射点值的松散度处于短波净辐射和长波

净辐射之间 , 拟合线比较远离等值线 , 较多的小值

点分布在等值线的上侧 , 表明冬、春季模拟值较观

测值偏大。

4 . 2　土壤热通量

　　地表土壤热通量通过下面方程计算得到[30 ] :

G0 ≈ �C(δsfc 9T sfc +δ5cm 9T 5cm

+δ10cm 9T 10cm ) / 9t + G10cm , (5)

式中 ,δsfc = 0. 01 m ,δ5cm = 0. 06 m ,δ10cm = 0. 03 m ,

G0 为地表土壤热通量 , G10cm为地下 10 cm 的土壤

热通量观测值。计算中 , 用 T4cm代替 T5cm ; �C为平
均体积热容 , 采用下面的公式计算得到 :

�C = Cdry +ρliq cliqθ4cm , (6)

式中 ,ρliq = 1. 00×103 kg·m - 3 ·K- 1 , cliq = 4. 18 ×

103J ·kg - 1 ,θ4cm为 4cm 土壤湿度 , Cdry ( = 0. 90 ×

103 kg·m - 3 ·K- 1 )为干土的体积热容。这里将计

算所得的 G0 定义为地表土壤热通量。
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图 5　日平均地表能量通量的模拟值与观测值对比

虚线 : 等值线 , L : 拟合线 , 其余说明同图 4

Fig. 5　Comparison of the simulated and observed daily mean surface energy. Dashed line

represent s isoline , L represent s regression line. Others are the same as Fig. 4

　　从图 4可以看出 , 土壤热通量在一年中的变化

比较平缓 , 在零值线上下波动 , 范围在 16～ - 19

W·m - 2之间。模拟值和观测值的相关系数为 0. 70

( p < 0. 01 , n = 396) , 偏差为 2. 3 W ·m - 2 (见表

1) 。从模拟值和观测值的散点分布图可以看出 (图

5) , 点值的分布区间窄 , 比较集中。但拟合线比较

远离等值线 , 模拟值与观测值差异较大 , 更多的点

分布在等值线的上侧 , 模拟值较观测值偏大。与观

测值相比 , 模拟的土壤热通量波动较大 , 特别是在

1月 1 日附近突然偏低 , 直到 1 月 18 日才得以回

升。从方程 (4)中寻找原因 , 由于模式中土壤热通

量是通过地表净辐射减去感热和潜热通量计算得

到 , 而地表净辐射在 1月 1日附近的观测值和模拟

值相差不大 , 所以土壤热通量在 1月 1日的偏小可

能与模式对融雪期模拟的感热与潜热通量之和偏大

有关 , 这正好与 1月 1日发生的一次较大降雪相对

应 (见图 3d) 。这一方面可能与输入模式的这次降

水比实际的偏大有关 ; 另一方面可能是在地表有积

雪存在或者积雪消融发生时 , 模式对感热和潜热通

量变化的物理过程描述的不够合理。

4 . 3　感热、潜热通量及 Bowen比

　　上述分析结果表明 , 模拟的净辐射除了在冬、

春季较观测值略偏大外 , 其他时间与观测值吻合较

好。而模拟的土壤热通量在 1月 1日附近偏小 , 春

季偏大 , 春季的偏大主要是由净辐射偏大引起的。

因此 , 根据净辐射、感热、潜热和土壤热通量之间

的计算关系 , 可以推断出模拟的感热和潜热通量之

和除了在 1月 1日附近可能偏大外 , 其他时间是合

理的。同时 , 模拟的感热和潜热通量在一年中的季

节变化趋势和Ma等[31 ]在BJ 站 2000年 9月—2001

年 8月的计算结果比较一致 (图 6a～b) 。因此 , 可

以认为感热和潜热通量的模拟是比较合理和可信的。

　　由于资料的限制 , 只将 2002年 8月 1日13 :00

～7日 14 :00感热和潜热通量的小时模拟值与对应

涡旋相关法所得值进行对比 (图 7) , 发现二者具有

较好的相关性 , 相关系数都达到0. 92 ( p < 0. 01 , n
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图 6　模拟的感热 (a)、潜热通量 (b)及 Bowen比 (c)

Fig. 6　The simulated sensible heat flux (a) , latent

heat flux (b) and Bowen ratio (c)

= 146) , 偏差分别为 6. 48 和 - 6. 45 W ·m - 2 (表

2) 。图 7c～d也给出了感热和潜热通量模拟值和涡

旋相关法所得值的散点分布。感热通量的点值分布

比较集中 , 但拟合线与等值线的距离相对较远 , 较

多的点分布在等值线的上侧 , 模拟值偏大。相反 ,

潜热通量的点值分布比较松散 , 但拟合线与等值线

的距离相对较近 , 较多的点分布在等值线的下侧 ,

模拟值偏小。

表 2　模拟和观测的感热、潜热通量偏差比较

Table 2　Comparison of bias of the simulated

and observed sensible and latent heat fluxes

感热通量 潜热通量

相关系数 0. 92 0. 92

偏差/ ( W·m - 2) 6. 48 - 6. 45

标准差/ ( W·m - 2) 21. 23 41. 51

相对标准差 0. 47 0. 29

　　青藏高原的热力作用不仅对东亚季风区环流有

重要影响 , 而且高原春季加热能加强东亚的夏季

风[32 - 33 ]。从模拟的感热通量随时间变化曲线可看

出 (见图 6a) , 感热通量在前两个月内变化比较平

缓 , 进入 10月后 , 有增加的趋势。这与进入 10月

后降水减少 , 太阳辐射主要转化为感热通量有关。

可以明显地看出 , 1月 1日的一次较大降水使得感

热通量迅速减少 , 直到 20日才得以恢复。这主要

是融雪吸热导致地表温度降低的原因 , 表明感热通

量对冬季的降水是很敏感的。春季的感热通量仍然

比较大 , 到 2003 年 5 月 10 日开始有了减小趋势 ,

即夏季开始后 , 感热通量降低。可能原因是春季土

壤融化还处于开始阶段 , 土壤含水量并不高。另

外 , 此时处于季风前 , 降水量小 , 所以太阳辐射主

要转化为感热通量。夏季的感热通量变小的原因主

要是 , 一方面土壤的快速消融需要吸收热量 , 融水

的蒸发也需要吸收热量 , 导致地面温度降低 ; 另一

方面降水的增加导致地表较湿 , 蒸发变大 , 太阳辐

射主要转化为潜热通量。

　　虽然高原上年平均感热通量相对潜热通量在地

表能量平衡中占主导地位[1 ]。但是由于高原土壤发

生日冻融循环的时间较长 , 大约为 6 个月[29 ] , 土

壤频繁的冻融循环导致表层土壤频繁的发生水分相

变 , 水分相变又伴随着潜热通量的吸收和释放 , 在

太阳辐射一定的条件下 , 潜热通量的吸收和释放自

然会影响感热通量的变化。因此 , 在高原地表能量

平衡中 , 潜热通量也是重要的通量之一。从模拟的

潜热通量随时间变化曲线可看出 (见图 6b) , 潜热

通量变化的季节特征较感热通量更为明显。潜热通

量在模拟的前 2 月较大 , 进入 10 月后开始减小 ,

直到 12月 12日的 3 W ·m - 2。同样 , 1 月 1 日的

降雪使得潜热通量迅速增大 , 和感热通量一样到 1

月 20日才得以恢复 , 表明这次降雪过了 20天才完

全消融。在这期间 , 感热和潜热通量对应地出现了

4次峰值 (潜热通量为大值 , 感热通量为小值) 。潜

热通量从 3月 1日开始增加 , 直到 7 月 26 日达到

最大值。可以认为在季风开始前 , 即 3 月 1 日～5

月潜热通量的增加主要由土壤消融引起 , 季风开始

后主要由降水引起。

　　Bowen比β被定义为感热通量和潜热通量的比

值。从由模拟的感潜热通量计算的 Bowen 比随时

间变化的曲线可看出 (见图 6c) , 从 8 月 1 日～10

月 5日 , Bowen 比的范围大概为 0. 3～0. 5 , 表明

潜热通量大于感热通量 , 地表较湿。从 10月 5 日

～11月 1 日 , Bowen 比在 1 左右 , 表明感热和潜

热通量值相当。之后 Bowen比 > 1 , 太阳辐射主要

转化为感热通量 , 感热通量开始大于潜热通量 , 地

表较干。1月 1日的降雪导致Bowen比迅速减小并

出现负值 , 说明 Bowen 比对降水也是很敏感的 ,

在 1月 20日恢复后 , 一直到 5月 10日 , Bowen >

1 , 感热通量仍大于潜热通量。从 5月 10～20日 ,

Bowen比在 1 附近 , 感热通量与潜热通量再次相

当。之后 Bowen比又开始 < 1 , 潜热通量又占了主

要地位。
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图 7　小时感热、潜热通量的模拟值与观测值及其对比
(a) 感热通量 , (b) 潜热通量 , (c) 感热通量对比 , (d) 潜热通量对比 , 虚线 : 等值线 , L : 拟合线

Fig. 7　Hourly sensible heat flux and latent heat flux and their comparisons. (a) sensible heat flux ,

(b) latent heat flux , (c) comparison of the sensible heat flux , (d) comparison of the latent heat flux.

Dashed line represent s isoline , L represent s regression line

5　结论与讨论

　　利用 CAMP/ Tibet 中那曲地区 BJ 站的观测资

料作为 SHAW模式的强迫场 , 对青藏高原中部季

节冻土区 BJ 站的地表能量通量特征进行了模拟与

分析 , 得到如下结论 :

　　(1) 　观测资料分析表明 , 短波净辐射表现出

夏季较大 , 冬季较小 , 一年中变化范围在 12～290

W·m - 2之间。长波净辐射的值在一年内变化比较

平缓 , 范围大致在 - 19～143 W·m - 2之间 , 净辐

射的季节变化趋势和短波净辐射比较相似。土壤热

通量在一年内变化也比较平缓 , 在零值线上下波

动 , 范围为 - 19. 5～16 W·m - 2。

　　(2) 　SHAW模式能对高原地表能量通量进行

合理的模拟 , 模拟值与观测值的相关系数都在0. 86

以上。短波净辐射的相关系数最高 , 达到0. 95 ; 净

辐射次之 , 达到 0. 93。长波净辐射偏差最小 , 达

到 - 1. 39 W ·m - 2 , 净辐射的为 6. 54 W ·m - 2。

土壤热通量的模拟值和观测值的相关系数为 0. 70 ,

偏差为 2. 3 W·m - 2。虽然冬半年的模拟结果也是

合理的 , 但相对夏半年而言 , 净辐射与土壤热通量

的冬半年的模拟结果较观测略偏高。

　　感热和潜热通量的模拟结果与涡旋相关法所得

值具有较好的相关性 , 相关系数都达到 0. 92 , 偏

差分别为 6. 48和 - 6. 45 W·m - 2。同时 , 为了检

验感热和潜热通量在一年内的模拟效果 , 将模拟的

感热和潜热通量的季节变化趋势和已有的研究结果

做了比较 , 发现二者比较一致 , 表明模拟的感热和

潜热通量的季节变化趋势是比较合理的 , 即

SHA W模式对 BJ 站感潜热通量的模拟能力较好。

进一步对由模拟的感潜热通量计算的 Bowen 比随

季节的变化做了分析 , 发现感热通量从 11 月到次
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年 5月占主导地位 , 潜热通量从 6～10月占主导地

位 , 5月和 10月的感热和潜热通量大致相当。

　　(3) 　模拟的地表能量通量对 2003年 1月 1日

的一次较大降雪十分敏感 , 表现为短波净辐射、净

辐射、土壤热通量、感热通量降低 , 长波净辐射 ,

潜热通量升高 , 而且感热和潜热通量的变化要经过

20天才得以恢复。 表明冬季降雪对模拟的地表能

量通量影响很大。另外 , 在模式参数敏感性分析过

程中发现 , 地表叶面积指数对模拟结果的影响也很

大。

　　(4) 　冬、春季高原表层土壤发生着频繁的日

冻融循环 , 土壤的日冻融循环必然会引起土壤未冻

水含量的日循环 , 进而影响了地表能量通量的变

化。因此 , 包含能详细描述土壤频繁日冻融循环过

程的冻土参数化方案的陆面过程模式是模拟好高原

地表能量通量特征的必要条件。SHA W模式的冻

土参数化方案使用土壤基质势定义土壤冻结后的液

态水含量 , 对土壤冻融过程进行了详细的描述 , 包

括考虑了冻融时产生的潜热 ; 考虑了气态水传输对

水热平衡的影响 ; 调整了水分冻结温度 , 即认为液

态水在 0℃以下仍能存在等 , 并将植物冠层—雪—

凋落物—土壤系统的详细物理机制整合起来同步计

算了热、水、溶质通量[34 ]。

　　本次数值模拟试验取得了较好的结果 , 表明

SHA W模式对高原土壤冻融过程的模拟具有优势。

由于观测资料的不连续 , 本文只进行了一年的模

拟。同时 , 本次模拟只是对一个点进行的 , 将

SHA W模式耦合进区域气候模式 (比如 RegCM3) ,

将点上的模拟研究拓展到面上是进一步需要深入研

究的问题。
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站的降水资料和罗斯琼博士提出的宝贵意见。
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Analysis on Simulation of Characteristic of Land Surface Energy

Flux in Seasonal Frozen Soil Region of Central Tibetan Plateau

GUO Dong2lin1 - 2 , YAN G Mei2xue1 , L I Min3 , QU Peng4

(1 . Col d and A ri d Regions Envi ronmental and Engineering Research I nstit ute , Chinese A cadem y of Sciences , L anz hou 730000 , China;

2 . N ansen2Zhu I nternational Research Cent re , I nst it ute of A tmospheric Physics , Chinese A cadem y of Sciences , Bei j ing 100029 , China;

3 . I nternational Cent re f or Climate and Envi ronment Sciences , I nsti t ute of A tmos pheric Physics ,

Chinese A cadem y of Sciences , Bei j ing 100029 , China;

4 . Gansu Geographic I n f ormation Cent re , L anz hou 730000 , China)

　　Abstract : U sing t he observed BJ site data f rom CEOP Asia2Aust ralia Monson Project on the Tibetan

Plateau (CAMP , 2001—2005) f rom 1 August 2002 to 31 August 2003 , t he land surface energy flux char2
acteristics in seasonal f rozen soil region of cent ral Tibetan Plateau were simulated by the Simultaneous

Heat and Water (SHA W) model . The model closely capt ures t he pat tern of t he surface energy flux , in2
cluding net short wave radiation , net long wave radiation , net radiation , soil heat flux , sensible heat flux ,

and latent heat flux. Net short wave radiation and net long wave radiation were simulated well . The simu2
lated result s of net radiation and soil heat flux during summer half year were also well , but t hat of t hem

during winter half year is slightly larger t han the observed. The simulated sensible heat and latent heat

flux have a reasonable seasonal change. Furt hermore , t he Bowen ratio calculated by simulated sensible

heat and latent heat can indicate energy conversion of solar radiation during different seasons.

Key words : Tibetan Plateau ; SHAW model ; Land surface energy flux
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