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摘要    基于地基红外干涉仪 AERI 高光谱辐射观测资料, 选用美国能源部大气辐射计划

(ARM)与中方合作的ARM流动观测系统(AMF)2008年在寿县的观测资料, 利用逐线积分模

式 LBLRTM 正演地面接收的大气窗区向下辐射, 将数值模拟与实际谱线进行对比. 当模拟

值与 AERI 观测值的差大于 3 mW (cm2 sr cm1)1时, 判定天空中有云, 反之则无云. 在此基

础上, 本文发展了一套反演天顶方向上等效云底高度和等效云底发射率的新方法: 1) 在模

式中将天顶方向上的真实云假设为单层等温黑体云, 反演等效云底高度 He, 使得云底高度

为 He的黑体云对地面接收的大气窗区向下辐射的贡献与真实云相同. 利用寿县的观测资料

验证上述方法, 结果表明: 对于较低、较厚的云层, He 与真实云底高度极为接近, 随着真实

云底高增加, 两者差值逐渐增大. 2) 当利用激光雷达或云雷达获得云底几何高度时, 将天

顶方向上的真实云在模式中假设为单层等温灰体云, 灰体云的云底高度设为观测值, 由此

反演大气窗区云底向下等效发射率e, 使得灰体云与真实云对地面接收到的大气窗区向下

辐射贡献相同. 检验结果表明: 50 次模拟求得的低云、中云和高云的平均等效发射率分别为

0.967, 0.781 和 0.616; 随着云底高度增加, 云底等效发射率e减小. 这两种反演方法得到的

结果有助于研究云在大气窗区对大气辐射收支的影响以及气候模式中云的参数化方案.  
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云在地气系统的辐射能量收支中起着极为复杂

的调制作用. 它能够将部分的入射太阳辐射反射回

太空, 从而减少进入云下大气和地表的短波辐射, 对

下层大气和地面起冷却作用. 同时, 云也能够吸收大

气和地面发射的红外辐射, 并向下发射长波辐射, 减

少了向外太空逃逸的长波辐射, 对地面及低层大气

起保暖作用. 这两种反作用的相对强度决定了云对

气候影响的净效应[1~5]. 而这种相对强弱不仅依赖于

云量和其分布, 同时也依赖于云底所在的高度、云层

的垂直结构和其内部的微物理特性. 云对气候、水循

环、生态等地球系统重要过程的作用以及对云的宏、

微观特性的全球和区域观测研究得到大气科学界越
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来越多的重视. 以卫星探测为主体的国际卫星云气

候学计划(ISCCP)通过收集和分析卫星测量的辐射数

据, 反演全球云的属性及其日变化、季节变化和年际

变化, 从而揭示了全球云的多尺度分布特征[6~9]. 该

数据在理解云的气候效应方面发挥了重要作用, 但

在探测原理、精度以及时空覆盖面等方面都存在局限

性[10,11]. 由于卫星采用自上而下的探测方式, 卫星观

测, 特别是被动光学观测, 仅对云顶与上层云较为敏

感, 而对云下部特别是云底缺少定量信息. 当前, 利

用星载云雷达与激光雷达主动观测, 虽然能在一定

条件下揭示云的垂直结构[12~14], 但其在全球范围分

布的时空密度较为稀疏. 因此研究云层对云下大气

特别是地表的辐射收支作用仍需依赖于地基观测.  

利用地基激光雷达、云雷达及云幂测量仪可以主

动探测云底高度 [15~19]. 由于在红外波段, 云层的吸

收很强, 密实云体可以近似为黑体. 在此波段上, 可

以利用 CO2 切片法[20~24]反演云底高度, 此方法主要

应用在飞机和卫星上反演云顶高度. 利用地基观测

的红外亮温, 结合地表温湿值也可以反演云底高[25]. 

地基红外测云采用的是大气窗区宽带红外传感器 . 

在建立定量反演算法中需要精确的传感器透过率曲

线来计算所测红外辐射(亮温)与云及大气温、湿分布

的定量关系. 透过率曲线的微小差异可能会导致该

定量关系及以此建立的反演经验关系式的显著变化. 

相较于窗区中一些真正的弱吸收“窄窗”而言, 宽带

红外辐射亮温对云存在的敏感度较差, 并且对云定

量判别的误差也较大. 此外, 宽带红外测云的长期工

作还需要透过率曲线保持长期稳定, 而一般的商业

产品还难以做到实时标定(目前仅能做到多点温度的

红外黑体定标). 因此, 在发展宽带红外测云的同时, 

发展高光谱分辨率红外测云研究具有很高的理论和

实用价值.  

由美国能源部支持的大气辐射研究计划——ARM 

(Atmospheric Radiation Measurement)在全球范围内

通过各种地面仪器搜集大气观测资料. 该计划为研

究气溶胶、云和大气辐射过程对气候的影响提供了宝

贵的数据 . 2008 年 , 由该计划支持的移动观测站

AMF(ARM Mobile Facility)被安置在中国安徽省寿县. 

此次 AMF 观测中包括了能够实现实时定标的地基红

外干涉仪——AERI(Atmospheric Emitted Radiance 

Interferometer). 它具有精度和分辨率高、波段覆盖宽

等优势, 因此, 能够用于很多科学问题的研究, 例如, 

实时反演边界层大气温湿廓线[26,27], 遥感云的相态[28]

及一些重要的微量气体[29]. AERI 观测光谱覆盖了整

个大气窗区, 提供了利用窗区高分辨率辐射观测反

演云的优越条件. 同时, AMF 实验还提供了几种独立

的云遥感手段. 因此, 本文拟基于 AERI 高光谱辐射

资料发展一套反演云的方法, 并将该方法的反演结

果与其他主动测云观测进行比对.  

此方法所适用的波长范围集中在 8~12 m 的大

气红外窗区. 该波段对地气系统的辐射平衡有十分

重要的意义. 因为地表温度约为 300 K, 与此温度相

对应的黑体辐射能量主要集中在 10 m这一范围, 而

大气对这一波长范围的辐射吸收很少, 所以地面发

出的长波辐射透过这一窗口发送到宇宙空间[30]. 本

文利用逐线积分模式——LBLRTM (Line-By-Line 

Radiative Transfer Model)模式, 将数值模拟与 AERI

观测谱线进行对比, 提出了一种基于 AERI 大气窗区

谱线特征判别云天的方法, 并发展了一种反演天顶

方向上等效云底高的方法. 此方法所提出的等效云

底高的概念有助于从气候统计学的角度定量描述不

同地区、不同季节云对地表长波辐射的作用. 同时, 

反演得到的等效云底高能够与云雷达和激光雷达观

测的云底几何高度以及云结构建立统计关系. 此外, 

在可利用其他手段获得天顶方向上云底几何高度的

条件下, 我们提出了反演云底等效(窗区)发射率的方

法. 统计该反演结果可以得到寿县上空各类云的平

均等效发射率, 这将有助于研究并验证气候模式中

云的参数化方案.  

1  数据、仪器及模式介绍 

1.1  数据介绍 

安徽寿县位于 32°33′N, 116°46′E, 海拔高度 22.7 

m. 2008 年 5 月到 12 月, 由 ARM 计划支持的 AMF 被

安置在寿县, 用于综合观测该区域云的辐射特性. AMF

包含多种观测仪器(http://www.arm.gov/sites/amf). 本

文选用的仪器包括 AERI、脉冲激光雷达 MPL 

(Micropulse Lidar)、云雷达WACR(W-Band (95 GHz) 

ARM Cloud Radar)以及每日四次的加密探空, 探空

时间分别为 05:30, 11:30, 17:30 和 23:30. 没有特

殊说明, 本文所用时间均为世界时. 由于 MPL 和

WACR 观测数据开始于 2008 年 10 月中旬, 因此本



中国科学: 地球科学   2012 年  第 42 卷  第 3 期 
 

449 

文选用的时间范围为 2008 年 11 月 1 日到 12 月   

14 日.   

1.2  所用仪器介绍 

AMF 寿县实验使用了多种云观测仪器, 现将本

文涉及的仪器简介如下.  

(ⅰ) 大气发射辐射干涉仪(AERI).  AERI 是地

基全自动红外干涉仪, 能够被动接收大气向下红外

辐射, 波长范围为 3.31~18.2 m (520~3000 cm1). 

AERI 观测的时间分辨率小于 1 min, 光谱分辨率小

于 1 cm1, 绝对校准的精度高于 1%. AERI 接受的辐

射分为两个波段, 分别为 520~1800 和 1800~3000 

cm1, 全视角为 32 mrad. 图 1 给出了某晴空时 , 

AERI 两个波段观测得到的辐射值. 波段 1 中包含了

水汽、二氧化碳强吸收带和大气窗区(800~1200 cm1). 

大气窗区包括了水汽的连续吸收和水汽弱吸收线造

成的选择性吸收, 但除了臭氧 9.6 m 的强吸收带, 

其他吸收都很弱. 更多关于 AERI 的技术细节, 请参

考 Knuteson 等[31,32].  

(ⅱ) 云雷达(WACR).  WACR 主要用于观测云

的边界, 如云底、云顶等, 探测高度能够达到 15 km. 

WACR 所发射的毫米波更接近云粒子的尺度, 因此

较厘米波气象雷达更适合探测非降水云. WACR具有

很好的穿透性, 它可以穿透云、雨、雾, 对云体内部

的微物理特性进行探测. WACR 反射率精度达到 0.5 

db, 平均多普勒速度误差为 0.1 m s1[33].  

(ⅲ) 脉冲激光雷达(MPL). MPL 能够全天连续

探测气溶胶和云的垂直结构, 其产品包括: 气溶胶消 

 

 

图 1  晴空时 AERI 波段 1(a)和 2(b)观测得到的辐射值 
线框标注的区域为各气体对应的吸收波段 
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散系数和后向散射廓线以及多层云、云边界、云相

态等. 但是 MPL 在遥感云底高度时, 除了仪器本身

的误差之外, 还存在很多难以定量估计的不确定性. 

例如, MPL 发射的激光能量较低, 因此信号容易与

太阳背景噪声混合在一起. 激光在大气中传播, 信

号衰减强, 这使得白天 MPL 难以对较高的薄云进

行探测. 此外, 采用不同的算法处理 MPL 观测数据

也会影响对云和气溶胶层的识别 [34]. 考虑到 MPL

在判断云底高度上的诸多不确定性, 本文以云雷达

为主, 同时结合 MPL 的观测资料, 综合判定云底几

何高度.  

1.3  模式介绍 

本文采用逐线积分传输模式 LBLRTM 正演地面

接收的向下辐射. LBLRTM 是在 FASCODE[35,36]基础

上, 发展起来的一种高效、精确的辐射传输模式. 它

具有以下几个特点[37]: (1) 可以在大气各个高度上运

用 Voigt 线型计算大气分子吸收; (2) 包含了连续吸

收模式 MT_CKD. MT_CKD 里包括了自增宽、外增

宽的水汽连续吸收, CO2 及其他气体的连续吸收和由

于瑞利散射造成的衰减; (3) 包含了 HITRAN 所有参

数; (4) 计算精度达到 0.5%, 可以用于验证实验观测

数据; (5) 包括了 9 种可选择的快速傅立叶转换(FFT)

仪器函数. 这些特性使得 LBLRTM 能够高精度、高

分辨率地计算各种辐射值, 因此适用于验证 AERI 获

得的高光谱辐射资料.  

2  遥感原理 

本文所用的遥感原理简述如下.  

云天地面接收到来自大气和云向下的辐射可以

表示为 

0
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其中表示波数, ( )R  表示云天时, 地面接收的向

下辐射; ( ),  ( )t   和 ( )r  分别表示云的发射率、透过

率和反射率; ( , )B T 表示温度 T 的普朗克函数, P 为

大气压强, ( , , )xp p  表示气压为 Px 和 P 之间的大气

透过率; 下标 c 和 s 分别表示云和地面. (1)式中假设

云层厚度无穷小. 等式右边第一项表示云底向下发

射的辐射贡献, 第二项表示云上大气透过云对地面

辐射的贡献, 第三项表示地面和云下大气向上辐射

经过云层反射回到地面的辐射贡献, 第四项表示云

层下面的大气发射辐射的贡献.  

晴天地面接收到来自大气向下的辐射可以表  

示为 

0

0

( ) ( , )d ( , , )

               ( , ) ( , , )d ( , ).

s

s

p

clear s

p

s

R B T p p

B T p p p

   

    








    

(2)
 

云天与晴天地面接收的向下辐射差值为  

0
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(3)式较为复杂, 但当观测采用高光谱分辨率仪器, 

利用(3)式在吸收线之间计算, 有其明显的优势[38]. 吸收

线之间的波段对应的地面与云层之间的透过率

( , , ) 1,c sp p   能够显著减少云下大气对云辐射的影响. 

云层以上的辐射贡献很小
0

( , )d ( , , ) 0 ,
cp

cB T p p    
   

即等式右边第二项可以忽略; 通常云底反射地面和

云下大气向上的辐射相对于云自身向下发射的辐射

小一个量级以上, 即等式右边最后一项也可以忽略. 

由此(3)式可以改写为 

 ( ) ( ) ( , ).cR B T      (4) 

因此云天地面接收的向下辐射大于晴天地面接收的

向下的辐射.  

红外波段, 云吸收很强, 特别是低层的厚云, 假

设为黑体, 则= 1, 跟据能量守恒定律: + t + r = 1, 

因此 t = r = 0.  

由(1)式可以得到 
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当选择大气窗区内吸收线之间的波段时, 地面

与云层之间的透过率 ( , ) 1.c sp p   ( , )d ( , ,
s

c

p

p
B T p    
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s

c

p

s s
p

p B T p p p       ( , )p  表示 P 高

度上的光学厚度, 与前项云层发射辐射相比, 可以忽

略不计. 从而云天地面接收向下的辐射可以表示为  

 ( ) ( , ).cR B T   (6) 

上述分析表明, 云天地面接收向下的辐射主要

取决于云底的温度 Tc, 并与 Tc成正比关系. 大气窗区, 

云底高度越低, 云底温度 Tc 越高, ( )R  越大.  

3  云的反演方法 

图 2(a)~(c)分别为 2008 年 12 月 4 日全天的

WACR 观测的反射率、多普勒速度和谱宽图(http:// 

plot.dmf.arm.gov/plotbrowser). 基于云雷达反射率图, 

可以粗略判定云底高度. 选用如下四个典型时刻进

行分析: 01 时、03 时、06 时和 15 时. 反射率图表明, 

01~06 时, 云底高度逐渐增高. 在 15 时, 天空无云. 

由于云自身会向下发射红外辐射, 且不同的云对地

面接收的总辐射贡献不同, 因此四个观测时刻对应

的 AERI 观测值应存在显著差异. 图 3 给出了相应时

刻 AERI 观测波段 1 的辐射值, 灰色阴影代表大气窗

区. 同时图 4 给出了对应的放大了的大气窗区 AERI

观测的辐射值. 在晴空时, 大气窗区的辐射值明显小

于云天时的辐射值; 对于前三个时刻, 随着时间的演 

 
 
 

 

图 2  2008 年 12 月 4 日全天的云雷达(WACR)观测结果 
(a) 反射率; (b) 多普勒速度; (c) 谱宽. 本图引自 http://plot.dmf.arm.gov/plotbrowser/ 
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图 3  12 月 4 日 01 时、03 时、06 时和 15 时 AERI 观测波段 1 对应的辐射值 
灰色阴影部分为大气窗区 

 

图 4  12 月 4 日 01 时、03 时、06 时和 15 时大气窗区 AERI 观测的辐射值 

变, 云底逐渐增高, 而大气窗区同一波数上对应辐射

值则不断减小.  

根据上述现象, 利用 LBLRTM 正演地面接收到

的向下辐射值, 将模拟值与 AERI 实际观测值进行比

较. 其中, 模式需要的输入廓线主要基于对应时刻的

探空廓线, 探空廓线之上设为 LBLRTM 自带的中纬

度冬季廓线(廓线顶达到 100 km). 当谱线差值小于指

定的阈值时, 认为对应的探空时刻无云, 反之, 则认

为有云. 当有云存在时, 假设天顶方向上的云层为黑

体, 云体内部等温, 无限薄. 基于同样的输入廓线, 

在模式中模拟云底发射率c=1 的等温黑体云, 通过

迭代算法修正云底高度H, 计算大气窗区地面接收到

的向下辐射. 当模拟的辐射值与 AERI 观测值差值小

于指定的阈值时, 认为 H 为真实云的等效云底高 He. 

在大气窗区, 云底高度为 He 的黑体云, 对地面接收

的向下辐射的贡献与真实云的辐射贡献相等.  

大气中实际存在的云, 除了一些很厚的低云, 大

部分都是灰体, 发射率小于 1, 因此运用上述方法得

到的等效云底高 He 都高于或等于真实云底高度. 有

云时, 通过其他观测获得云底几何高度 Ho, 并假定

Ho为真实云底高, 利用 AERI 观测值可以反演云底等

效发射率. 在模式中模拟云底高度为 Ho, 云层无限

薄, 内部等温的灰体云, 通过迭代算法不断修正云底

向下发射率, 正演大气窗区地面接收辐射值. 当模

拟值与 AERI 观测值小于指定的阈值时, 为真实云的

等效发射率e. 在大气窗区, 云底高为真实云底高度, 
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云底向下发射率为e的等温灰体云, 对地面接收的向

下辐射的贡献与天顶方向上的真实云造成的辐射贡

献相等.  

图 4表明, 晴天与云天大气窗区地面接收到的辐

射差值随着波数增加明显递减, 差值的最大值出现

在 800~850 cm1; 不同云底高的云在大气窗区地面接

收的辐射差值也随着波数增加有递减的趋势. 本文

随机选取 15 组晴天的探空廓线, 分别在模式中模拟

天空中存在云底高度为 1~10 km的等温黑体云, 正演

大气窗区地面接受辐射值. 将各云底高对应的辐射

值分别与云底高为 10 km 对应辐射值求差. 图 5 自上

而下给出了在大气窗区这 15次对应 1~9 km的辐射差

值的平均值. 从图 5 可以发现: 同一波数上, 云底高

度越低, 对应的差值越大. 随着波数增加, 不同云底

高度对应的辐射差值总体上都有递减的趋势, 且云

底高度越低对应的差值递减趋势越明显. 考虑到大

气窗区内的长波段对云是否存在和云底高度要比短

波段更加敏感, 大气窗区地面接收的向下辐射会受

到气溶胶层的影响, 为了避免气溶胶层对云及云底

高度判定的影响, 应选用大气窗区气溶胶影响弱的

长波段. 同时, 为了减少云下大气对云辐射的影响, 

本文利用 AERI 高光谱的特性, 选用长波段中吸收线

之间的波段, 即 800~850 cm1 之间谱线变化平缓的

波段, 作为下文辐射差值比对波段.  

利用相同的晴天的探空资料, 模拟晴天地面接

受向下的辐射, 并将模拟值与对应时刻 AERI 的观测

值进行比对. 图 6 给出了在 800~850 cm1 波段上, 15

次比对的结果. 从图 6 可以看出, 除了在少数的波段

上, 差值超过 3 mW (cm2 sr cm1)1, 差值的量值主要

集中在 1 mW (cm2 sr cm1)1 以内. 产生差值可能的

原因有如下几方面: (1) AERI 仪器本身观测的误差; 

(2) 探空廓线与模式自带廓线相接得到的廓线与真

实廓线之间存在差异引起的误差; (3) LBLRTM 模式

在计算中产生的误差. 因此本文判断晴天或是云天

所选用的阈值为 3 mW (cm2 sr cm1)1. 当模拟值与

观测值差值大于 3 mW (cm2 sr cm1)1 时, 认为观测

时刻有云, 反之, 则无云. 反演等效云底高和等效云

底发射率所选用的阈值为 1 mW (cm2 sr cm1)1.  

大气窗区除了臭氧的强吸收带, 还包括水汽的

连续吸收和水汽弱吸收线造成的选择性吸收. 为了

研究云下大气中的水汽吸收对反演等效云底高的影

响, 本文选择四次探空时段的观测, 开展了敏感性实

验. WACR 和 MPL 观测的对应云底高分别为 2, 3, 7

和 7 km. 针对寿县所处纬度, 本文选用温带云分类

的方法[4], 将云底几何高度大于 5, 2~5 km 和小于等

于 2 km 的云分别定义为高云、中云和低云. 为比较水

汽垂直结构对高云反演结果的影响, 文中选用了两种

具有不同垂直结构水汽廓线的高云, 其中, 将边界层

水汽含量偏高的记做高云 A, 偏低的则记做高云 B.  

实验方案如下. 首先, 基于原始的探空廓线反演

等效云底高, 作为控制实验. 然后, 改动输入廓线中

云层下方大气的水汽含量(相对湿度), 将下方每层水 
 

 

图 5  15 次模拟不同云底高的黑体云对应地面辐射差值的平均值 
自上而下依次为云底高 1~9 km 与云底高 10 km 的黑体云对应地面辐射差值 
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图 6  15 次模拟的晴天地面接受辐射值与对应 AERI 观测值在 800~850 cm1波段上的差值 

汽含量增加 10%, 20%和减少 10%, 20%, 分别反演对

应的等效云底高. 在反演等效云底高时, 对于低云及

中云, 设定的分辨率为 0.2 km, 而对高云, 设定的分

辨率为 0.5 km. 表 1 给出了对应不同水汽含量反演得

到的等效云底高度. 对于低云, 云层下方水汽的变化

对反演结果没有影响. 而对于中、高云, 随着水汽含

量增加, 反演的等效云底高增大, 反之, 则减少. 此

外, 高云对边界层水汽变化更为敏感, 边界层水汽含

量越高 , 对反演结果的影响越明显 . 因此 , 在反演

中、高云的等效云底高时, 云层下方的水汽吸收对反

演的影响不可忽略.  

4  反演方法的验证 

本文在 2008 年 11 月 1 日到 12 月 14 日一个半月

的观测时段内, 随机选取 100 次探空时段的观测, 用

于检验判别云天的方法. 结果表明, 该方法能够准确

分辨观测时刻天空中是否有云.  

表 1  不同云底高的云层对应云层下方不同的水汽廓线反

演得到的等效云底高 

水汽含量 
云底高(km) 

2 3 7(高云 A) 7(高云 B) 

原廓线 1.8 4 8 7 

20% 1.8 4 6.5~7 6.5 

10% 1.8 4 7 6.5~7 

10% 1.8 4.2 8~8.5 7 

20% 1.8 4.2 8.5 7 

 

根据WACR和MPL综合判断在对应探空时段内

是否出现明显的云层, 选取其中有明显云层的探空时

段用于比较分析. 由于受到可验证时段较少的限制, 

本文总共选取符合条件的 50 次观测. 在 50 次云天观

测中, 高、中、低云的出现频数分别为 13 次、24 次

和 13 次. 针对这 50 次观测, 通过 LBLRTM 模式, 反

演天顶方向上云层的等效云底高度和大气窗区云底

向下等效发射率. 由于 WACR 最大探测高度为 15 

km, 因此在模拟中设定云底高度最大值为 15 km, 当

计算得到的等效云底高度超过 15 km时, 将其设定为

15 km. 此外, 设定最小云底高为 0.2 km.  

图 7 给出了这 50 次观测对应的等效云底高度的

模拟结果. 图中, 等效云底高大于等于真实云底高, 

其中, 低云、中云和高云对应的等效云底高度与真实

云底高差值的平均值分别为 0.50, 2.79 和 4.06 km. 出

现偏差的原因在于除了某些极厚的低云, 实际存在

的云大部分只是近似黑体, 云底发射率小于 1. 随着

云层所处高度升高, 云底温度不断降低, 相对于地面, 

云底发射率不断减小, 而模式假定真实云为黑体, 因

此随着真实云底高增高, 误差增大. 图 7 的另一重要

特征是随着真实云底高的增加, 等效云底高与真实

云底高差值的波动幅度不断增加, 其中低云、中云和

高云对应的等效云底高与真实云底高差值的标准差

分别为 0.62, 2.70 和 3.26 km.  

图 8 给出了大气窗区云底等效发射率的反演结

果. 其中低云、中云、高云的平均等效发射率e 分别 
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图 7  50 次模拟得到的等效云底高度 
空心点线为观测得到的云底几何高度, 实心的点线为相应的等效云底高, 虚线代表等效云底高的变化趋势 

 

图 8  50 次模拟得到的大气窗区云底等效发射率 
实心、空心点线分别表示大气窗区云底向下的等效发射率及对应观测的云底几何高度, 虚线代表等效发射率的变化趋势 

为 0.967, 0.781, 0.616. 随着云底高度增加, 等效发射

率e 有减小的趋势. 高云时, 出现e 在 0.9~1 之间时, 

对应的 WACR 反射率图中云层都很厚, 且回波很强. 

当云雷达 WACR 反射率图中出现接地现象, 同

时多普勒速度上下反相, 表明此时有降水或雾存在. 

针对云雷达 WACR 观测中出现了云底接地的情况, 

本文也选取了相应的 4 个探空时段进行分析. 利用 4

个时段的探空廓线, 假设天空中存在云底高度为 0.2 

km 的等温黑体云, 通过 LBLRTM 模拟大气窗区地面

接收的向下辐射. 结果发现对应时刻的 AERI 观测值

都大于模拟值. 该偏差主要是由于雨滴或是雾滴粒

子造成的. 因此上述反演方法并不适用于雨天或者

雾天, 但 AERI 观测值大于模拟值这个现象本身也给

出了一个是否出现降水或者雾的判据.  

5  总结 

本文选用安徽寿县 2008 年 AMF 流动野外综合

观测计划期内 AERI 辐射值和实际探空资料, 利用逐

线积分模式 LBLRTM, 提出了一种判断云天的简单

算法. 并对天顶方向上的真实云进行简化, 利用简化

的云模型反演云底等效高度和大气窗区向下的等效

发射率. 反演结果有助于从地基高分辨率红外辐射

观测研究云对地表辐射收支及气候的影响. 主要结

论如下: 

(1) 利用 LBLRTM 正演地面接收的红外大气窗
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区向下辐射, 并与 AERI 实际观测进行比对, 当差值

大于阈值时, 认为天空中有云, 反之则无云. 利用上

述方法, 对寿县随机选取的 100 次观测时段进行验证, 

结果表明此方法可行, 能够准确判断云天或是晴天.  

(2) 将真实云在模式中假设为无限薄的单层等

温黑体云, 反演得到等效云底高度 He, 使得云底高

度为 He 的黑体云对在大气窗区地面接收到向下的辐

射贡献与真实云相同. 利用上述方法, 对 50 次云天

观测进行模拟, 结果表明, 随着真实云底高度的增加, 

等效云底高度与真实云底高度的差值逐渐增大, 并

且该差值的波动也逐渐变大. 对于较低、较厚的云层, 

真实云底高与等效云底高更加接近.  

(3) 通过激光雷达或云雷达等其他遥感手段获

取真实云底高度, 将真实云在模式中假设为无限薄

的单层等温灰体云, 灰体云的云底高度为真实云底

高, 模拟大气窗区地面接收辐射. 当模拟值与 AERI

观测值相同时, 即灰体云与实际云层对大气窗区地

面接收的向下辐射贡献相同, 此时的灰体云对应的

发射率为真实云的等效发射率e. 利用此方法, 对 50

次云天观测进行模拟, 结果表明随着云底高度增加, 

等效发射率e 有减小的趋势.  

(4) 当出现降水或雾的时候, 假设天空中存在云

底高为 0.2 km 的等温黑体云, 利用 LBLRTM 模拟地

面接受的大气窗区辐射值都小于对应时刻AERI观测

值. 利用这个现象可以辅助判断是否出现降水或雾.  

本文提出的利用红外窗区辐射特征反演等效云

底高及等效云底发射率的新方法试图澄清云-辐射相

互关系及云与遥感定量反演值之间的物理联系. 在

过去十多年里, AERI 已被 ARM 计划应用在美国及世

界多个地区进行观测, 本文提出的上述反演方法, 可

应用于处理 ARM 计划在世界各地已有观测结果, 由

此获得具有区域代表性的气候统计结果, 进而为云-

辐射相互作用过程提供参数化与验证的数据基础.  

当前方法均利用了真实的探空廓线与模式自带

廓线相结合的方法得到模式所需的输入廓线, 因此

对于云天的判断以及天顶方向上的等效云底高、大气

窗区等效云底发射率的反演只能局限在有探空观测

资料的时段内. 而如何通过 AERI 观测的辐射值直接

反演边界层的温湿廓线[26,27], 如何把 AERI 反演的廓

线运用到上述方法中将是后续工作的重点.  

本文作者现已掌握利用 AERI 观测反演低层大

气温湿廓线的方法并得到了一些初步结果. 下一步

将把两者相结合, 尝试构成一个完全基于 AERI 观测

的算法. 解决上述问题的另一种方案是利用气候探

空资料, 结合地面气象实时观测与 GPS 水汽总量构

建相对的物理统计关系. 此方法已运用在红外全天

空成像扫描仪反演云底高的研究中[25], 因此将其移

植到本文所提反演方法中应是可行的.  

致谢 中美合作寿县 AMF 观测计划提供观测资料, 段民征研究员和章文星高工在辐射模式计算等方面给予有益的

帮助与讨论, 审稿人提出修改建议, 在此一并致谢. 
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