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摘要    本文在已有的研究基础上, 从理论上概括了近地层大气运动和能量物质的传输特

征, 以及近地层能量物质传输的理想模型和实际模型. 之后利用兰州大学半干旱气候与环境

监测站(SACOL)连续四年(2006-09~2010-08)中所有 5~10 月间观测的涡旋相关资料, 详细分析

了该站近地层的能量传输特征. 研究中引入了相对垂直湍强来表征湍流的强度, 2
w /RI w  

2( ),w U   并且还采用了资料质量控制的分级处理手段. 研究得到如下结论: (1) 近地层能

量的传输必须满足物质和能量守恒定律, 理论上近地层的能量必须是平衡的或者闭合的, 但

是实际观测的近地层能量只是能量平衡的某种程度的近似, 很难达到平衡. (2) 近地层的能量

闭合率决定于大气运动的状态, 总体上近地层能量闭合率随相对垂直湍强增大而增加. (3) 通

过资料质量控制分级处理表明, 资料质量控制的程度可以影响近地层能量闭合率, 但是它不

能影响近地层能量闭合率决定于大气运动状态的实质. (4) 地表热通量的计算方法可以影响

近地层能量闭合率, 但也不能影响近地层能量闭合率决定于大气运动状态的实质.  

关键词   

近地层 

能量平衡状况 

相对垂直湍强 

湍流输送 

资料质量控制 

  

 
 
湍流迄今仍是经典物理学中一个难以理解的谜, 

其形成机制仍未能得到完美解释. 地球大气中边界

层大气运动的一个主要特征就是运动的湍流性. 大

气中的湍流是三维非均匀且各向异性, 同时存在动

力作用和热力作用, 所以其远比实验室给出的湍流

复杂. 对于大气边界层湍流成功的研究源自于 Monin

和 Obukhov[1]首先建立的大气湍流唯象模型, 他们提

出了大气边界层相似理论, 为大气边界层湍流理论

的发展奠定了基础[2]. 其后, 涡旋相关仪器的研制和

成功的野外观测实验, 不仅验证了Monin和Obukhov

的相似性理论而且成功地给出了相似性理论要求的

普适函数, 才使得这一理论在大气边界层和陆面过

程的研究中得以广泛应用[3,4]. 但是随着近地层观测

试验的丰富和完善, 有关相似性理论的争议从未间

断[5,6]. 自 20 世纪 80 年代末, 研究发现近地层观测的

能量是不闭合的, 甚至不闭合的程度比较显著[7~11].  

能量守恒定律即热力学第一定律, 是一个普适

定律, 因此, 地气之间的能量和物质的交换同样也得
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遵循能量守恒定律. 正是由于此, 近地层观测的能量

不闭合一经发现, 立即引起气象学家的广泛关注. 例

如分别以适中草地和短草地为下垫面的野外试验

LINEX-96/2 和 LINEX-97/1, 能量不闭合部分分别达

21%和 32%[12,13]. 而为了研究近地层观测的能量不能

实现闭合的原因, 于 2000 年组织实施了规模庞大的

EBEX(Energy Balance EXperiment)试验 [10], 试验结

论是近地层观测的能量难以达到平衡. 自 20 世纪末

相继建成了多个以涡旋相关法进行碳通量和能量通

量测量的长期通量观测网(FLUXNET), 其观测站点

分别位于不同的地区以及国家, 代表了不同的下垫

面类型. 虽然国内在运用涡旋相关技术进行大规模

的通量观测工作方面起步较晚, 但目前也已建成具

有一定规模的中国通量网(ChinaFLUX), 其中下垫面

类型包括森林、草原和农田等不同类型生态系统, 迄

今为止通量观测站点已达 23 个之多. Wilson 等[11]通

过分析欧洲和北美洲通量观测网的资料发现其平均

能量平衡不闭合部分为 20%左右; 李正泉等[14]分析

了中国通量观测网的资料, 发现能量平衡不闭合部

分为 27%左右. Mauder 等[15]研究了西非热带地区干

季向湿季转化时的地表能量平衡状况, 并对能量不

闭合原因进行了讨论. LITFASS 是非均匀下垫面地气

通量的长期野外观测实验, Beyrich 等[16]利用其观测

资料探讨分析了非均匀下垫面的能量平衡特征. 最

近, Foken[9]和 Cava 等[17]学者对能量平衡不闭合的原

因做了细致的研究并进行了较为系统的总结.  

目前对近地层能量不闭合研究的主要结论可以

归结为以下几个方面: (1) 近地层能量闭合率是个尺

度问题, 决定于观测下垫面的尺度[8]; (2) 近地层能

量闭合率与湍流谱中的低频泄漏及目标源区通量贡

献率有关[8,18]; (3) 近地层能量闭合率和下垫面有关, 

当然也包括地表的非均匀[7]; (4) 近地层能量不闭合

与某些湍流特征有关, 比如稳定度, 摩擦速度等[11]; 

(5) 近地层能量不闭合是因为地表热通量的计算不

准确而造成的[19,20,21]. 现已有的这些研究结果只是解

释了近地层能量不闭合的某一方面的原因, 尚没有

统一完美的解释, 这为边界层的观测研究带来困惑. 

如何从理论上给出近地层能量和物质的交换过程 , 

以便对近地层的观测进行完美的解释是一项急需解

决的科学任务. 为此, 本研究依据已有的观测研究结

果, 对近地层能量和物质交换进行了概括, 力求给出

理想的概念模型和实际观测与理想模型的区别. 之

后利用兰州大学半干旱气候与环境监测站 (SACOL) 

的涡旋相关数据, 对所提模型进行了检验.  

有关近地层能量物质交换的研究结果对于加深

理解近地层能量和物质交换过程, 发展科学合理的

近地层湍流交换参数化方案, 进而为构建陆面过程

模式提供科学依据和指导, 有利于提高数值天气预

报和气候预测精度.  

1  资料观测及资料处理 

1.1  试验场地及其资料选取 

地处中国中部偏北的黄土高原具有特殊的地形

地貌, 它的中部及西北部属于干旱半干旱气候. 对于

占据地球陆地面积大约 30%的干旱半干旱区来说, 

黄土高原干旱半干旱区是地气相互作用研究中不可

忽略的一部分. 兰州大学半干旱气候与环境监测站 

(SACOL, 35°57′46″N, 104°8′13″E), 观测场地占地约

8 公顷, 海拔 1965.8 m, 位于中国西北甘肃省兰州市

兰州大学榆中校区的翠英山顶上, 距离兰州市中心

48 km, 属于黄土高原半干旱区. SACOL 下垫面属于

典型的黄土高原地貌, 山顶的环境受人类活动的影

响较小, 基本属于自然状态, 地表覆盖基本为原生植

被. 秋季植被覆盖较密, 平均冠层高度大约为 30 cm, 

夏季其次, 平均冠层高 24 cm, 春季约为 15 cm, 冬季

最小, 约为 10 cm 左右. 试验观测受人类活动的影响

较小, 因此, SACOL 站基本可代表黄土高原半干旱

区地形地貌和植被特征[22], 观测场地理位置、背景和

下垫面状况如图 1 所示.  

SACOL 站内架设了梯度观测塔、超声探测仪、脉

动温湿仪、红外辐射温度计、各种辐射仪, 土壤热流

板, 时域反射计和雨量计等观测仪器. 观测物理量主

要包括近地层基本气象要素、土壤温湿度以及近地面

层的物质和能量通量. 其中湍流通量观测系统包括

测量三个风分量的三维超声风速仪(CAST3, Campbell)

和测量 CO2 及 H2O 密度的 CO2/H2O 开路气体分析仪

(LI-7500, LI-COR), 其脉动资料的观测频率为 10 Hz, 

架设高度为 3.0 m, 并且有 CR5000 数据自动记录器

记录 30 min 的湍流通量; 土壤热通量由置于地下 5

和 10 cm 的土壤热通量板 (HFP01SC-L, Hukseflux) 

观测得到. 利用 SACOL 站涡动通量观测系统得到的

资料, 选取 2006 年 09 月份至 2010 年 08 月整四年的
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涡旋相关资料中所有 5~10月间的观测资料进行研究, 

以免结果受到冻土或者冰雪覆盖的影响. 对所研究

时间段的风进行了统计分析, 如图 2 所示, 黄土高原

半干旱区 5~10 月份盛行东南风, 次盛行风向为西北

风. 对比白天和夜间的风向分布发现, 白天东南风频

率比夜间的小约 10 个百分点而西北风频率却大约 10

个百分点. 这说明该地存在一定频率的局地环流, 在

风速较小的情况下局地环流更加明显.  

1.2  资料质量控制 

利用英国爱丁堡大学发展的可以免费下载的

EdiRE 软件(http://www.geos.ed.ac.uk/abs/research/micro- 

met/EdiRe/)对 SACOL 站涡旋相关仪得出的湍流脉动

资料进行相关的处理. EdiRE 软件可以对湍流高频数

据进行相关处理, 得到所需平均时段内的风速、压

强、温度、感热通量、潜热通量、CO2 通量和其他环

境变量, 还可同时进行多个文件的处理. 处理过程主

要包括:  

(1) 感应器时间延迟校正;  

(2) 超声虚温的侧向风校正[23];  

(3) 平面拟合法进行坐标旋转[24];   

(4) 频率响应校正[25,26];  
 

 

图 1  SACOL 观测站地形地貌图及仪器安装图 
(a) SACOL 站地理位置, 地形地貌, 右上角为观测场地, 点 A 为涡旋相关观测系统, 架设高度 3 m; 点 B 为 32 m 高的梯度塔; (b) SACOL 观

测场地和观测仪器, 分别为梯度塔观测系统(b1), 辐射观测系统(b2), 湍流通量观测系统(b3), 土壤监测系统(b4) 

 

图 2  SACOL 站观测的 5~10 月风向风速分布图 
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(5) 超声虚温转化为空气温度[27];   

(6) WPL 修正[28].  

由于断电及其仪器维修等原因, 所选资料内共

有 4.90%左右的缺测数据, 缺测时间集中在 5 和 6 月

份. 涡旋相关数据在计算分析使用之前需要对观测

资料进行检验和质量控制. 根据研究需要, 在计算分

析时采用了资料质量控制分级处理, 共分 3 个级别, 

下面逐一介绍.  

1.2.1  物理条件资料质量控制法 

在使用涡旋相关测量的数据之前首先需要对原

始的脉动数据的正确与否进行基本测试以便剔除异

常资料, 这一资料质量控制通过以下两步来实现.  

(1) 选取合理的物理阈值 : 水平风分量 (u, v): 

30.0~30.0 m s1; 垂直风(w): 5.0~5.0 m s1; 超声温

度(Ts): 50~60℃; 二氧化碳浓度: 200~1000 mg m3; 

水汽密度: 0~30 g m3; 气压(P): 50~120 kPa[29]. 以某

个时长(如 5, 30, 60 min……)为一个时间序列(这里使

用 30 min 为一个时间序列), 当一个时间序列里不满

足物理条件的数据个数超过该序列样本总数的 1%时, 

则该时间序列不予以使用, 将其剔除[30].  

(2) 峰值测试(spike): 计算每个时间序列的均值

x 及其标准差, 当该时间序列里的样本 xi 的绝对误

差大于标准差的 4.0 倍时, 即 | | 4.0ix x   时, 则认

为其为一个峰值, 当峰值总数大于该时间序列点总

数的 1.0%时, 则将该序列剔除[30].  

通过对观测资料进行物理条件资料质量控制后, 

剔除了 9.9 %的无效数据.  

1.2.2  湍流特征资料质量控制法 

由于观测数据因各种原因往往存在一些非稳态

和偏离湍流特征的无效数据, 所以在进行湍流特征

研究之前有必要过滤掉这些问题数据, 这种过程属

于资料质量控制的一部分. 这部分资料质量控制的

手段是对观测湍流资料进行稳态测试(SST)和总体湍

流特征检验 (ITC)[31], 总体湍流特征检验模式采用

Merry 和 Panofsky[32]的研究结果. 结合稳态测试(SST)

和总体湍流特征检验(ITC)各自的分级得到资料质量

控制的最终质量分级结果, 如表 1 所示. 通常将 1~6

级的数据认为是有效的, 7~9 级的数据是无效的, 不

能用于科学研究. 资料质量控制导致动量通量、潜热

通量和感热通量的有效数据分别达 77.5%, 77.2%和

82.0%, 如表 2 所示. 进行分析研究时利用三个湍流

通量同时有效的数据, 最终使用的有效数据为 73.7%, 

即该质量控制方法在物理条件资料质量控制法的基

础上又剔除了 16.4%的无效数据.  

表 1  数据质量控制的最终标记分级标准 

 最终质量标记 稳态测试(偏差) 
整体湍流特征检测

(偏差) 

有效数据 

1 1 (0~15%) 1~2 (0~30%) 

2 2 (16%~30%) 1~2 (0~30%) 

3 1~2 (0~30%) 3~4 (31%~75%) 

4 3~4 (31%~75%) 1~2 (0~30%) 

5 1~4 (0~75%) 3~5 (31%~100%) 

6 5 (76%~100%) ≤5 (0~100%) 

无效数据 

7 ≤6 (0~250%) ≤6 (0~250%) 

8 ≤8 (0~1000%) ≤8 (0~1000%) 

9 * (>1000%) * (>1000%) 

表 2  动量、潜热和感热通量最终质量标记结果 

 动量通量(/%) 潜热通量(LE/%) 感热通量(Hs/%) 

有效数据 77.5 77.2 82.0 

无效数据 9.0 9.3 4.5 

 

1.2.3  通量贡献率资料质量控制法 

下垫面特征会对通量观测结果产生影响. 目前

利用通量贡献率可以有效地评价下垫面特征对通量

观测的影响 [18,33]. 通量贡献率资料质量控制法按照

通量贡献率百分比分成 7 个质量等级[18]: fp_class1: 

100%; fp_class2: 95~99.9%; fp_class3: 90~94.9%; 
fp_class4: 80~89.9%; fp_class5: 70~79.9%; fp_class6: 
50~69.9%; fp_class7: <50%. 当通量贡献大于 95%时, 

可以认为是均匀下垫面观测, 这是可进行全面生态

系统研究的理想数据集; 当通量贡献大于 80%的数

据, 这可以剔除一些非目标区域内的扰动影响, 属于

代表性观测; 当通量贡献在 50%~80%之间时, 属于

可接受的观测测量结果, 不建议用来进行全面的生

态系统的研究, 但是可以进行一些基本的研究目的; 

而通量贡献低于 50%的数据, 是一组紊乱的数据, 不

建议用来进行研究使用. 据此本研究将剔除目标区

域内通量贡献低于 50%的数据. 通量贡献率资料质

量控制法又剔除掉 3.7%的无效数据.  

通过以上三步数据质量控制, 最优有效数据占

原数据的 70.0%. 
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1.3  地表热通量的计算 

土壤热通量的观测仪器必须埋置在土壤中, 一般

在地表下几厘米处, 故而地表热通量无法进行直接的

测量. 地表热通量都是根据埋置在地表下 zref厘米处的

热通量板观测的土壤热通量加上 0~zref 层土壤的热储

量计算得到 . SACOL 观测站使用自校正热通量板

(HFP01SC-L, Hukseflux)在地表下 5 和 10 cm 观测土壤

热流量, 自校正热通量板具有在线校正功能, 可以有

效地防止探头和热传导系数的不匹配以及水含量突然

的变化所引起的土壤热传导系数的变化所导致的误

差, 从而提高土壤热通量测量的准确度. 本文计算地

表热通量时利用 5 cm 处观测的土壤热通量加上地表

下 5 cm土壤层的热储量订正得到. 地表热通量是地表

能量平衡中的一个重要分量, 它的不确定性来自于土

壤层热储存的计算. 目前地表热通量的计算方法有很

多[34], 但本文采用热通量板法[35]和温度预报校正法[20]

这两种方法计算地表热通量, 下面简单介绍之.  

土壤的一维热传导方程为 

 s s ,
c T G

t z
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 
 (1) 

 s ,
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G
z

 



 (2) 

其中, t 是时间, z 为土壤深度, T 为土壤温度, scs 为土

壤热容量, s 是土壤热导率, G 是土壤热通量.  

积分得到 
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其中, G(zref)为在 zref 处观测的土壤热通量. 若已知温

度廓线为 T(zi), 则积分方程的离散形式为   
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其中, 
6 6

s s sat( , ) ( , ) 2.1 10 (1 ) 4.19 10vc z t c z t        

( , )z t  J m3 K1, (5) 

式中, sat 为土壤孔隙率,  (m3 m3)为土壤体积水含 

量[36].  

(1) PlateCal 法: 当在某一深度 zref 安装一热流量

板测定该层的土壤热通量, 通过参考深度和地表之

间的热储量来得到地表的土壤热通量 G0,   
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其中, T(z)利用直接观测的土壤层温度插值得到. 地表

温度 T0可以由向下和向上的长波辐射反演计算得到: 

 1/4
0 g g[( (1 ) ) / ( )] ,lw lwT R R       (7) 

式中地表发射率 0<g≤1, 由观测者经验给定, 这里

取g = 0.98, Stefan-Boltzmann 常数 = 5.67×108 W 

m2 K4, lwR 和 lwR 分别为向上的长波辐射和向下的

长波辐射.  

(2) TDEC 法: 合理的温度廓线可以更准确的进

行热通量的计算, 为此, 阳坤等[20]新发展了一种由多

层土壤温度和湿度观测资料估算土壤热通量的方法, 

利用有限的温度观测资料插值得到合理的温度廓线, 

提供了一种新的插值方法:  

一维热传导方程(1)的离散形式可表示为以下三

对角方程:  
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第 n 层: botnT T . (8c) 

其中, Tsfc 和 Tbot 分别为地表温度和底层观测温度, 是

求解方程所需的两个边界条件.  

该方法的关键在于通过土壤温度的逐步逼近寻

找到土壤热传导系数. 首先在初始假定的土壤热传

导系数下求解一维热扩散方程得到土壤温度的基本

廓线, 然后通过改变土壤热传导系数逐步校正所求

温度廓线与观测值的偏差, 使所求解的土壤温度廓

线与观测值逼近, 最后利用所求解的温度廓线和最

终的土壤热传导系数积分温度廓线求得地表热通量.  

1.4  地表能量闭合及研究方法 

地表能量平衡的完整表达式如下:  

 LE + Hs = RnG0ScQ, (9) 

其中, Rn为净辐射; LE为潜热通量; Hs为感热通量; G0

为地表土壤热通量; Sc 为地表到观测仪器架设高度之

间物质的热储量, 这考虑了地表土壤热通量到冠层

顶以下的所有热传输, 包括冠层内的植物(Splant)和空
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气(Sair)热储量的总和; Q 为附加能量源汇项, 这可能

包括垂直通量的辐散(Vertical flux divergence)、水平

平流(Horizontal advection)、植物的光合作用(Photo-     

synthesis)和植物从土壤吸水到叶片的过程 (Water 

pumping)等. 一方面由于受观测条件的制约, 这些量

都难于确定; 另一方面这些量数值通常相对较小, 所

以通常附加能量源汇项可以忽略[10]. 已有的研究也

表明, 通常热储量Sc较小可以忽略[11]. 再者本研究更

注重能量闭合度的对比而非能量闭合度的绝对值 , 

忽略这两部分能量对研究结果的影响很小, 更不会

产生实质性的影响. 这样地表能量平衡方程即可表

示为 

 LE + Hs = RnG0. (10) 

本文利用最小二乘法求湍流通量(LE+Hs)和有效

能量(RnG0)之间的线性回归系数方法进行能量平衡

闭合的研究(OLSs 方法)[10]. 对于 OLSs 法来说, 地表

能量完全闭合时斜率为 1 且截距为 0.  

2  地表能量交换的理论分析 

2.1  边界层湍流运动及分层 

地表是大气的下边界, 大气运动需要的能量和

物质的源和汇都在地气相互作用的边界层处, 它在

地球科学系统中占有极其重要的地位. 大气边界层

运动的一个显著特征是湍流. 目前在大气科学里研

究湍流采用的是统计方法, 且主要关心的是垂直方

向的湍流输送规律. 大气边界层可以在垂直方向分

为 3 层, 它们分别为: (1) 界面层或微层: 地表面和空

气相互接触的浅薄层, 最多有几厘米厚的空气层, 在

那里分子输送超过湍流输送; (2) 近地层: 在界面层

之上 , 能量和物质通量的变化幅度不会超过自身

10%, 所以通常忽略它们的垂直变化而称为常通量层, 

厚度有近百米; (3) Ekman 层: 近地层之上, 大致是湍

流随高度减小的, 直到和自由大气对接. 这三个层次

虽然都有明显的特征, 但它们是一个完整的整体, 之

间没有清晰的间隔. 地表作为大气的下边界, 我们可

以把它完全当成刚性的边界. 在此情形下, 界面层通

常非常薄, 它是个广义的界面, 是地气相互作用发生

的所在地, 譬如裸土表面, 植物表层, 建筑物的表层

等等. 在界面层, 分子的传输作用远远大于湍流传输

作用, 地气之间依靠分子传输进行能量和物质的交

换, 而且这种能量和物质传输难于直接观测, 认为能

量和物质的传输过程必须满足能量守恒和物质不灭

定律.  

在近地层的研究中, 需依靠常通量的假定才能

展开研究, 比如可以给出风温湿的对数分布, 发展近

地层相似理论从而发展近地层能量和物质传输规律

的各种参数化方案. 在近地层可以直接观测湍流运

动和湍流对能量物质的输送过程, 目前直接观测中

成熟和广泛应用的是涡旋相关仪器, 可以直接观测

计算出潜热通量 LE 和感热通量 Hs. 要想通过野外观

测实验观测到能量平衡必需满足如下两组条件. 首

先应该满足第一组条件: (1) 运动是定常的; (2) 下垫

面水平均匀的. 只有这样近地层才能是常通量层. 第

二组条件是: (1) 能量完全由湍流来传输; (2) 湍流仪

器能够完全观测到各种尺度的涡旋; (3) 计算各种能

量通量的方法准确. 如果能满足这两组条件, 那么通

过野外观测实验观测的近地层就应该保持能量平衡, 

这可以成为在理想条件下的近地层能量平衡, 如图 3

所示.  

 

 

图 3  理想情况下近地层能量平衡 

2.2  实际情况下近地层能量交换, 观测和计算 

实际大气远比理想状况复杂, 其相对于理想大

气的差别下面逐一论述.  

2.2.1  运动非定常 

大气的运动能量最终来源于太阳能, 而大气很

少吸收太阳辐射, 故而太阳能要通过地表吸收太阳

能的转化过程才能被大气所利用. 地气这种能量循

环方式使得近地层存在明显的日变化, 所以实际近

地层大气运动是非定常的, 尤其是在日出和日落大

气状态进行转化的时刻. 但是近地层大气运动在某

些时段可以近似满足定常条件, 即准定常, 比如在白
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天近地层大气不稳定的情况下, 地方时 10:00~14:00

点的时段; 晚上近地层大气稳定的情况下, 地方时

22:00~05:00 点的时段. 与此相对应, 在大气运动定

常性较好时, 湍流通量的观测误差较小, 而定常性较

差时, 湍流通量的观测误差较大.  

2.2.2  下垫面非均匀 

实际的下垫面往往是非均匀的, 其存在明显的

动力非均匀和热力非均匀. 在自然界中通常可见到

如下陆面非均匀的形式: (1) 广义的、明显的陆面不

连续, 如陆地和水体之间; (2) 地形的起伏, 如平原

与山地之间; (3) 土壤类型和土壤利用差异造成的不

连续, 如绿洲与沙漠之间; (4) 气候和天气因子造成

的不连续, 如降雨不均匀造成土壤湿度的不均匀, 等

等. 在一定的尺度上存在着极强的非均匀特征和极

强的平流作用, 在一定程度上可以造成局地环流. 在

大气水平平流作用下造成特殊的内边界层现象, 通

称为内边界层. 目前专门针对非均匀下垫面边界层

和非均匀陆面过程的野外观测尚不多见, 通过一些

野外观测结果可以发现下垫面的非均匀对近地层湍

流交换的影响. 譬如, 黑河试验中在沙漠上观测到的

“逆湿现象”和绿洲中观测的“冷岛现象”[5,37,38,39]. 再

如图 4 给出的是在亚利桑那州的 Tempe 观测的苏丹

草蒸发量, 观测试验对比研究了 1962 年 7 月 23 日处

在大片苏丹草地中 1 m2 苏丹草和 1962 年 7 月 26 日

被孤立的 1 m2 苏丹草的蒸发量. 在这两天净辐射大

小不超过 5%的情况下, 两者的蒸发量出现显著的差

异, 造成这种差异的能量来自于能量平流[40].  

2.2.3  能量并非完全湍流传输 

大气运动的尺度谱是非常宽的, 不算大气分子

运动, 仍可相差超过 7 个数量级. 大气是多种尺度运

动共存的, 而且各种尺度之间是密切联系和相互作

用的, 但是各个尺度之间也有明显的特征, 这是大气

科学中尺度分析理论能取得成功的内在因素, 它在

大气科学的发展中起到巨大的作用. 在大气科学的

观测研究中不注意各尺度之间的密切联系和相互作

用而将各种尺度的大气运动截然分开进行研究都必

将产生偏颇. 通常所研究的湍流和大于湍流尺度的

大气运动之间的关系也是如此, 它们之间存在密切

联系和相互作用, 它们之间也存在明显的特征区别. 

如图 5 地面附近水平风速谱所示, 在天气尺度和湍流

尺度之间存在一个明显的能隙, 该能隙的周期在 1 小

时附近. 这个能隙使得我们很容易地将湍流从较大

尺度的运动中分离开来, 能在近地层相对独立地研

究大气的湍流. 同时应该指出的是这个能隙是否清

晰甚至存在与否、湍流部分谱的宽度都决定于观测地

的气流特征. 迄今有关湍流谱的观测研究中, 在高频

部分表现比较一致, 而在低频部分差异较大. 再加之

非定常、非均匀等条件的影响, 尤其在发现观测的近

地层能量不平衡以后, 湍流研究的相似性理论等各

个方面都面临严重的挑战.  

依据以上能谱结合通常所研究的湍流和大于湍

流尺度的大气运动之间的关系可以得出一个重要结

论, 在边界层中能量的传输并非完全由湍流运动来

完成, 即使在近地层也如此. 通过以下研究个例可以 

 

 

图 4  1962 年 7 月 23 日和 26 日在亚利桑那州坦佩市观测的 1 m2苏丹草的蒸发量 
净辐射是这两天的平均辐射(单位: Ly min1), 两天净辐射大小差异不超过 5%, 引自文献[40] 
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图 5  地面附近水平风速谱简图[41] 

对这一结论做进一步的验证. 实际上, 在大气中气流

或者风可以分解为平均风、湍流和波动三大类. 在边

界层中这三类运动中的每一类都可以独立存在, 也

可以与其他两类同时存在, 它们都能对能量和物质

进行输送. 个例 1, 现在观测研究发现在夜间稳定层

结及低风速下的弱湍流中, 间歇、波动及流动分裂等

都对近地层的能量输送有明显的影响[42,43]. 个例 2, 

在有的气候模拟研究中引入中尺度通量可以明显地

提高其后模拟准确率[44, 45]. 该研究中, 风温湿等气象

物理量的划分不只像研究湍流一样, 把气象物理量

划分成平均量和脉动量; 而是把气象物理量分解成

平均量, 中尺度脉动量和湍流脉动量, 如下式所示:  

 
, ,

,
s s

s s

w w w

w w w

   

  

       

    
 (11) 

,  w w     分别代表中尺度通量和湍流通量. 个

例 3, 研究发现近地层中存在由平均垂直运动输送的

能量[46,47].  

再者湍流的发展需要一个过程, 这可以从雷诺

实验中得到证实[48], 雷诺实验的结果整理在图 6 中. 

如图 6 所示, 由层流发展到湍流存在过渡状态, 此时

湍流没有完全发展, 层流和湍流会同时存在. 那么湍

流在大气中的发展必将存在一个发生到发展的物理

过程, 在一定的条件下湍流肯定会处于没有完全发

展的阶段.  

通过以上分析表明, 即使在定常水平均匀条件

下, 近地层里的能量也不可能完全由湍流输送, 这样

必将使得观测的近地层能量不闭合. 当然观测的能

量闭合的近似程度决定于观测地区大气运动的谱特 

 

图 6  雷诺实验展示的湍流发生发展过程 
仿照文献[48]重复实验 

征和观测计算方法. 在下垫面非均匀情况下, 由于存

在水平平流, 湍流能量输送必将更加复杂.  

2.2.4  现有湍流通量的观测和计算 

湍流的观测是通过高频采样来实现的. 在各态

历经性的假定下, 可以在空间上高频采样, 也可以在

时间上高频采样. 目前由于定点观测容易实现, 所以

在时间上高频采样被广泛采用. 众所周知任何观测

仪器都存在观测误差, 湍流的观测研究必将受到观

测技术的限制, 但在本文的讨论中暂不涉及仪器的

观测误差. 理论上, 大于观测仪器所能分辨的最小尺

度的各种涡旋都能被观测和计算出来, 但是实际进

行边界层湍流研究时必须将湍流和大尺度运动进行

分离, 必须对大气运动进行谱截断. 根据大气运动的

谱特征和大气日变化的实际为湍流研究谱截断取一

个合理的尺度标准, 时间而论这就是湍流的平均时



左洪超等: 论近地层大气运动特征与观测和计算能量不平衡的成因 
 

1378 

段. 平均时段太短, 则不可能保证包括各种尺度的湍

流作用; 平均时段太长, 观测和计算湍流通量难以反

映大气的日变化特征; 再者由于大气运动存在激烈

的日变化, 并且这种日变化是非线性的, 所以大气运

动难以满足定常条件, 湍流观测和计算误差也将增

大. 综合来说, 目前观测和计算湍流的方法, 肯定会

漏掉湍流谱中的高频部分和低频部分对湍流的贡献. 

漏掉湍流谱高频部分能量很小, 影响也很小; 但是低

频部分的影响较为显著. 也就是说, 目前观测和计算

湍流的方法不可能计算出包含各种尺度涡动的湍流

通量.  

低频运动对湍流的影响决定于很多因素, 其中

湍流能谱中的谱隙至关重要, 它决定于运动的本身

特性. 现在已有的研究方法可以证明计算湍流的方

法不可能计算出包含各种尺度的涡动的湍流通量 . 

比如, Foken 等[8]将 Ogive 函数分成三种不同的情况: 

第一种情况是理想的收敛情况(case 1), Ogive 函数在

从高频向低频积分时, 在 30 min 之前即已达到一个

定值, 呈现收敛型, 说明整个湍流谱基本都包括在该

时间间隔内; 第二种情况(case 2), Ogive 函数在由高

频向低频积分的过程中出现了一个极值 , 且随后

Ogive 值变小 , 呈现极值型 ; 第三种情况 (case 3), 

Ogive值一直增大而没有一个稳定值, 呈现非收敛型. 

Ogive 函数的分布说明大部分情况下低频泄漏明显, 

说明计算湍流的方法难以包含大尺度涡动造成的能

量输送, Finnigan 等[49]也指出 Ogive 函数第三种情况

是造成能量通量缺失的主要原因.  

研究利用 Ogive 方法计算分析了 SACOL 站能量

谱中的低频部分对能量平衡闭合产生的影响. Ogive

测试必须使用无任何数据缺失且稳定的时间序列 , 

由于 Ogive 函数对这两个因子非常敏感. 在所分析的

四年的数据中, 以 4 h 为一个时间序列, 对每个时间

序列进行条件测试将含有缺测、不满足物理条件、不

满足 spike 检测及其稳态测试中的非稳定时间序列进

行剔除. 研究发现 SACOL 站观测数据中 Ogive 函数

也有如上 3 种形式. 图 7 即列举了 SACOL 站感热通 

 

 

图 7  SACOL 站感热通量 ogive 函数和  w T 协谱的三种情况示例图 
(a) 收敛型, case 1; (b) 极值型, case 2; (c) 非收敛型, case 3 
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量 Ogive 函数的三种情况. 在所分析时段内的 2620

个样本中 , 大约有 75%以上的样本曲线是收敛的 ; 

case 2和 case 3的样本比例均占了 10%以上. 因此, 30 

min 的湍流通量平均时间基本上可以反映 SACOL 站

的湍流通量特征, 当然, 也存在一些由于对大尺度涡

旋通量低估而造成的误差.   

2.2.5  其他能量通量的观测和计算 

在其他能量的观测中, 最大的不确定性来自地

表热通量的计算. 由于地表热通量不能直接进行观

测 , 需要将热流板埋置在土壤一定的深度处(通常

2~10 cm)进行观测, 地表和热流板埋置处之间的热储

藏量只能通过计算得到, 两者的总和即是地表热通

量. 地表热储藏量的计算尚无成型的方法, 各方法之

间计算地表热储藏量的差别也比较明显, 如果再加

上土壤的季节变化和植被覆盖等因子的作用, 情况

将更加复杂. 目前为止, 不同的地表热通量计算方法

对能量平衡闭合情况有较大的影响, 并且不同的计

算方法在不同的季节对能量闭合情况的影响各不相

同. 本文采用两种土壤热通量的计算方法进行对比

分析.  

综合考虑以上诸因素, 近地层大气运动和能量

物质平衡是这些因子共同作用的结果, 这样可以概

括出近地层的能量和物质的传输过程, 以及近地层

能量平衡的全貌. 近地层大气运动并不是完全湍流

的, 能量物质交换并非完全由湍流输送来承担; 根据

能量和质量守恒定律, 近地层能量的传输一定是平

衡的, 但现有观测手段和计算方法无法观测到所有

能量物质通量. 能否利用现有的边界层理论和观测

手段通过野外观测的方式来观测到近地层的能量平

衡, 这实际上是个囊括了大气运动状态、现有观测手

段和计算方法的综合问题. 实际观测的近地层能量

是理想状况的某种近似, 这也意味着实际观测的近

地层能量不可能满足能量平衡. 实际近地层能量平

衡可以概括在图 8 中, 地气相互作用间的能量和物质

交换应该包括两部分: 第一, 现有仪器观测和计算的

湍流通量 , 指感热通量(Hs)和潜热通量(LE); 第二 , 

现有仪器未能观测和计算的能量通量, 可以暂时称

为其他感热通量和其他潜热通量分别用 OHs, OLE 表

示 . 如此则能量平衡公式可表示为(LE+Hs)+(OLE+ 

OHs) = RnG0, 各种能量之间的比例随大气的运动状

态而变化. 当下垫面非均匀时, 近地层还应该存在能

量的平流, 并且在这一情形下能量和物质守恒定律

仍将严格约束近地层能量和物质的传输过程. 有关

非均匀边界层和陆面过程仍然是需要进行深入研究

的问题. 

从上面的分析中可以得到这样一个推论, 如果

大气运动越是接近于湍流, 那么目前的理论和观测

计算得到的近地层能量应该是越接近于闭合的. 如

果能够利用近地层的观测资料分析证明这个结论 , 

无疑是对上述理论分析的有力证明. 综合考察湍流

的特征指标, 如何才能找到一个普适的湍流指标用

于衡量湍流的强弱呢？湍强可以做到普适, 它可以

衡量不同地点和高度上观测的湍流强弱, 为此以湍

强作为标准. 垂直湍强的定义为  

 
2

w .
w

I
U


  (12) 

但是为了限制垂直湍强的动态范围, 即为了防止在

平均风接近于零时垂直湍强变得异常大的情况, 定 

 

 

图 8  自然情况下近地层能量平衡 
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义了一个相对垂直湍强, 其定义如下:  

 
2

w
2

.
w

RI
w U




 
 (13) 

这两个量的实质一致. 相对垂直湍强大, 说明大气运

动在垂直方向湍流充分发展, 湍流特征强, 否则湍流

特征就弱. 以下将通过分析近地层能量闭合度与相

对垂直湍强的关系来分析研究近地层能量不平衡的

成因.  

3  黄土高原半干旱区近地层能量闭合状态
特征的分析 

本文利用最小二乘法求湍流通量(LE+Hs)和有效

能量(RnG0)之间的线性回归系数的方法进行能量平

衡闭合的研究(OLSs). 将数据分成白天和晚上两个

时间段分别进行研究, 其中净辐射为正(Rn>0)时认为

是白天, 反之(Rn≤0)则为晚上. 将白天和晚上的数

据文件分别按相对垂直湍强从小到大的顺序排列 , 

然后将其分成二十等分, 每个等分分别占相应数据

文件总数据的 5%. 对每一组数据根据 OLSs 法进行

能量平衡分析可相应的获得一个 OLS 斜率, 取该组

数据相对垂直湍强的平均值作为该组的相对垂直湍

强, 以此分析能量闭合率和相对垂直湍强的变化关

系, 即 OLS 斜率与 RIw 的变化关系.  

首先给出的是只剔出不符合物理标准的资料后

的情况, 如图 9 所示. 图 9(a)给出了利用 PlateCal 法

计算地表热通量得到的 OLSs 随 RIw 变化的结果; 图

9(b)给出了利用 TDEC 法计算地表热通量得到的

OLSs 随 RIw 变化的结果. 从图 9(a)中可以看出, 在如

此长的观测时段内 (1) 白天能量平衡闭合情况要好

于夜间, 白天能量闭合率的变化范围在 0.53~0.93 之

间, 平均值为 0.72; 夜间能量闭合率的变化范围在

0.17~0.76 之间, 平均值为 0.45. (2) 白天 OLS 斜率随

着 RIw 的增大而呈现明显的增大趋势. 白天能量平衡

闭合情况较好, RIw 最低处 OLS 斜率也达到 0.5 以上, 

随着 RI w 的增大 ,  OLS 斜率也明显增大 ,  直至

RIw=0.25 处, OLS 斜率达到 0.8 左右, 能量闭合情况

明显变好. 当RIw进一步增大时, OLS斜率随RIw的变

化情况不同于前者, 结合图 10 和 11 进行分析发现

OLS 斜率随 RIw 的变化不明显. 造成这种现象的原因

可能是如果出现较强的近地面垂直对流时, 涡动系

统可能并不一定能够完全观测到这种较大尺度的热

量通量, 从而导致能量闭合率增大不明显, 近地面垂

直对流再增强甚至能导致能量闭合率下降, 这有待

于深入研究来解释. 但总体上近地层能量闭合率随

相对垂直湍强增大而增加的特征明显. (3) 夜间 OLS

斜率随着 RIw 的变大而迅速增大, 在 RIw 最低处 OLS

斜率不到 0.2. 但由于夜间湍流较弱, 夜间最大的 RIw

仅为0.24左右, 没有发现在RIw强值区OLS斜率随RIw

的变化不明显的现象. 从图 9(b)中可以看出相似的结

果. 通过图 9 的分析可见, 近地层的能量闭合率决定

于大气运动的状态, 总体上近地层能量闭合率随垂直

湍强增大而增加; 地表热通量的计算差异能影响能量 

 

 

图 9  物理条件资料质量控制后湍流混合对能量闭合(OLS 斜率)的影响 
(a) PlateCal 法计算地表热通量; (b) TDEC 法计算地表热通量 
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的大小, 但不能影响能量随大气运动的垂直湍强增

大的特征.  

其次, 在剔除了不符合物理标准的资料的基础

上, 根据 1.2.2 部分对资料作进一步的处理, 即提高

资料质量控制的标准, 剔除现在湍流研究认为质量

较差的观测资料, 如图 10 所示. 图 10(a)和(b)分别给

出了利用 PlateCal法和TDEC法计算地表热通量得到

的 OLSs 随 RIw 变化的结果. 分析表明, 图 10 中表现

的特征和图 9 中的类似, 没有本质上的不同. 它说明

资料质量控制的标准能影响能量的大小, 并不能影

响能量随大气运动的垂直湍强增大的特征. 

最后再次提升资料进行质量控制标准, 将湍流

通量贡献率低于 50%的资料剔除, 如图 11 所示. 图

11(a)和(b)分别给出了利用 PlateCal 法和 TDEC 法计

算地表热通量得到的 OLSs随 RIw变化的结果. 图 11

中表现的特征亦和图 9 中的类似, 也没有本质上的

不同. 它说明资料质量控制的标准能影响能量的大

小, 并不能影响能量随大气运动的垂直湍强增大的

特征.  

通过实际观测的资料分析表明近地层观测的能

量闭合状况确实决定于大气运动的状态, 有关湍流

资料质量控制方法和地表热通量的计算方法能影响

近地层能量的大小, 但不能影响近地层能量闭合随

大气运动状态变化的实质.  

4  讨论与结论 

大气运动具有多尺度性, 各个尺度之间既有明 

 

 

图 10  物理条件及湍流特征资料质量控制后湍流混合对能量闭合(OLS 斜率)的影响 
(a) PlateCal 法计算地表热通量; (b) TDEC 法计算地表热通量 

 

图 11  物理条件、湍流特征及通量贡献率资料质量控制后湍流混合对能量闭合(OLS 斜率)的影响 
(a) PlateCal 法计算地表热通量; (b) TDEC 法计算地表热通量 
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显的特征区别, 也存在密切联系和相互作用, 任何将

大气运动从尺度上截然分开进行研究都必将产生偏

颇. 通常所研究的湍流和大于湍流尺度的大气运动之

间的关系也是如此. 本文正是遵从这种观点, 在已有

的研究基础上, 从理论上概括了近地层大气运动和能

量物质的传输特征, 提出了近地层能量物质传输的理

想模型和实际模型. 亦即, 近地层能量的传输应满足

物质和能量守恒定律, 近地层的能量在理论上应该是

闭合的, 但是实际观测的近地层能量只是理论的某种

近似, 很难达到平衡. 之后利用兰州大学半干旱气候

与环境监测站(SACOL)较长时间连续观测的涡旋相关

资料, 通过引入相对垂直湍强来表征湍流的强度以及

资料质量控制的分级处理手段, 分析证明实际观测的

近地层能量闭合率决定于大气湍流运动的状态, 并且

地表热通量计算方法和资料质量控制方法能影响能量

闭合率的大小, 但它们都不能改变实际观测的近地层

能量闭合率决定于大气湍流运动状态的事实.  

大气的湍流运动是大气运动的高频部分, 有关

湍流的研究先天就受着定常、水平均匀、泰勒假设和

雷诺平均等条件的制约. 由于实际大气运动极其复

杂而不可能满足这些条件, 但却可以在一定程度上

接近, 这极大地增加了人们对湍流运动研究的难度. 

自发现观测的近地层能量不平衡以后, 微气象学家

对全球范围内的观测进行了大量的分析研究, 发现

观测能量小于有效能量的能量不闭合现象广泛存在, 

程度大概在 20%; 也有少数观测能量大于有效能量

的能量不闭合现象; 数个观测能量闭合较好. 有关近

地层观测能量不闭合的完整答案, 只能通过大量深

入细致的观测研究来揭示, 研究应该同时关注近地

层能量湍流输送的普遍性和特殊性. 研究的关键一

方面是能找到影响近地层观测能量平衡的因子及产

生影响的物理过程, 另一方面是如何对影响近地层

能量平衡的因子定量分析. 比如大气运动的非定常

(主要发生在日出和日落时), 由水平非均匀造成的水

平平流, 垂直对流和间歇性湍流都会对能量平衡特

征产生明显的影响, 如何定量表征这些影响因子的

强度和分析研究它们的强度与它们对近地层能量平

衡影响的程度之间的关系是核心问题. 再有在一定

情形下近地层经常发生自由对流 [50,51], 而自由对流

明显区别于一般湍流, 那么在近地层发生自由对流

时能量平衡特征变化也是值得研究的问题. 总之, 只

有通过综合对比观测研究才有可能揭示近地层湍流

运动和能量物质的输送特征的未解之谜.  

本文研究所得结论仍然是初步的, 也只利用兰

州大学半干旱气候与环境监测站(SACOL)的观测资

料进行了验证, 再联系到兰州大学半干旱气候与环

境监测站(SACOL)特殊的地形, 很显然研究所得结

论的普适性必需接受更广泛观测资料的验证.  

致谢 审稿专家提出的宝贵意见, 兰州大学半干旱气候与环境监测站(SACOL)提供的观测资料, 在此由衷感谢.  
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