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摘要    根据南极大陆冰盖近表层的物理模型设计了一个垂直一维的冰盖近表层能量传

输模式, 采取合理简化的物理过程参数化方案并构造一套完整的数值求解方法, 实现了

对冰盖表面及近表层内能量传输过程的数值模拟. 利用最新获取的东南极高原Dome A自

动站的气象观测资料, 通过计算冰盖表面能量通量作为模式上边界条件驱动模式求解冰

盖表面及近表层内温度的季节变化过程, 将模式模拟结果与 4 个观测深度(0.1, 1, 3 和 10 

m)的雪冰层温度进行了对比检验, 取得了与观测较为一致的季节变化过程, 并能够揭示

出比观测更为细致的冰盖近表层内温度垂直分布结构及其季节变化特征. 通过模式结果

分析得到的冰盖表面能量平衡特征表明: 1) 冰盖表面能量平衡全年主要表现为负的净辐

射与正的感热通量之间的平衡, 季节差异显著; 2) 冰气相互作用机制主要是大气以感热

形式输送给冰盖, 并在春季显著增强. 因 Dome A 特殊的地理位置, 研究结果对南极高原

内陆中心地区具有较好的代表意义. 
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南极冰盖作为地球气候系统中最大的冷源, 其

热状况的变化将对全球气候产生重要的影响, 并影

响到冰盖的稳定性, 从而导致全球海平面的变化. 由

于近几十年来全球增暖的趋势明显, 对南极冰盖的

研究引起了人们的极大关注[1]. 近年来国际上对南极

冰盖的研究取得了许多新的进展, 其中一个重要的

方面是发展了各种热力-动力冰盖模式, 用以对南极

冰盖的状态进行模拟并估计未来气候变化情形下冰

盖变化对全球海平面的影响[2~4]. 一般冰盖模式都需

要以表面物质平衡和能量平衡作为必要的输入, 而

实际上冰盖的表面质量平衡往往需要通过表面能量

平衡进行估算, 故冰盖的表面能量平衡是十分重要

的. 完整的表面能量平衡分析必须考虑能量在雪冰

层中的传输, 并模拟冰盖近表层内温度的变化. 而 
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温度的变化影响着雪冰层的物理和化学活性, 在寒

区工程及冰芯研究等方面具有广泛的应用. 另一方

面, 南极冰盖是气候系统中大气圈重要的下边界, 其

表面能量收支及与大气间的能量交换对全球气候系

统的维持具有重要作用. 对大气模式来说, 正确的表

面能量通量和表面温度是得出合理模拟和预测的前

提. 然而由于南极冰盖面积巨大且气候酷寒, 长期以

来观测资料十分匮乏, 人们对南极特别是南极内陆

地区的了解还很不够, 目前 GCM 对南极地区的气候

模拟还是一个难题[5~7]. 而数值模式能够克服观测研

究的不足, 模拟冰盖表面能量交换和近表层内的热

传输过程, 并能够通过有限的站点观测资料进行验

证, 从而为大气模式在南极地区的应用和改进提供

依据. 因此, 发展专门的数值模式进行南极站点的模

拟研究具有重要意义.  

由于恶劣的气候条件, 长期以来广大的南极内

陆地区仅有少数几个固定观测站[8]. 因观测资料的限

制对南极内陆地区的站点模拟研究很少. Schlatter[9]

较早研究了南极内陆表面雪层内的热力传输过程 , 

提出了控制雪层中温度变化的物理模型 . Bintanja  

等[10]利用一个一维热传输模式计算分析了夏季南极

冰盖上雪面和蓝冰区的表面能量平衡特征. 近年来

自动气象站(AWS)在南极的广泛应用为南极内陆地

区的数值模拟研究提供了条件. Van den Broeke 等[11]

利用位于 Dronning Maud Land的 AWS观测资料考察

了该地区表面能量平衡的季节变化特征. Van As 等[12]

利用东南极 Kohnen 站的 AWS 资料计算分析了南极

高原夏季的表面能量平衡特征. 而南极高原内陆中

心海拔大于 4000 m 的 Dome A 地区是整个南极冰盖

的最高点, 对广大的南极高原内陆地区具有极好的

代表性, 是国际南极研究关注的焦点, 但长期以来是

南极研究中最大的资料空白区. 2005年 1月中国第 21

次南极考察队首次成功到达 Dome A 最高点并建立

了自动气象站, 在国际上首次获取了南极冰盖最高

点 Dome A 区的观测资料, 为开展南极高原内陆中心

区的数值模拟研究提供了条件.  

1  站点及资料概况 

Dome A 位于东南极高原冰盖内陆中心, 是整个

南极大陆冰盖的最高点, 距最近的海岸线 1228 km, 

海拔高度大于 4000 m, 地势十分平坦(平均地形坡度

小于 0.01%)[13]. 优越的地理位置及环境条件使其对

广大的南极高原内陆地区具有极好的代表性, 是国

际南极研究关注的关键区. 由于深处极其高寒的高

原中心腹地, 气候环境极其恶劣, 一直没有人类涉足, 

曾被称为“人类不可到达之极”. 在中澳科技合作项

目的支持下, 2005 年 1 月中国第 21 次南极考察内陆

冰盖队首次成功到达 Dome A 最高点, 进行了一系列

科学考察并建立了自动气象站, 填补了南极冰盖研

究中最大的资料空白区. Dome A自动站位于 80°22′S, 

70°22′E; 海拔高度 4093 m. 具体位置见图 1.  

Dome A 自动气象站观测内容包括 3 层(1, 2 和 4 

m)气温、风速; 一层(4 m)风向及全风速; 一层(4 m)

气压、相对湿度; 入射短波总辐射、雪面高度差以及

4 个观测深度(0.1, 1, 3 和 10 m)雪层温度. 数据由

AWS 的发射系统通过搭载在 NOAA 极轨卫星上的法

国 ARGOS 卫星通讯系统实时发送, 经室内质量控制

和订正后形成约每小时一次的数据. 自动站使用的

主要传感器情况见表 1.  

由于恶劣的气候及环境条件导致自动站观测数

据出现一定程度的缺测和误差, 尤其是风速和辐射

资料, 可能是因为极端低温环境下仪器结冰或被霜

冻、吹雪等影响所造成. 在已获取的观测数据中只有

2005 年的资料项目比较完整, 能够用于全年季节变

化过程的模拟研究. 因该自动站建于 2005 年 1 月中 
 

 

图 1  南极冰盖地形及 Dome A 位置示意图 
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表 1  Dome A 自动站传感器型号及分辨率 

传感器 型号 测量范围 分辨率 

气温 FS23D −10~−99℃ 0.02℃ 

雪温 FS23D −10~−99℃ 0.02℃ 

气压 PD6051A 530~610 hPa 0.1 hPa 

风速 AAD 风速计 0~51 m·s−1 0.1 m·s−1 
相对湿度 Vaisala HMP45D 0~100% 2% 

太阳辐射 Middleton EP08 0~205 MJ·m2 0.1 MJ·m2 

雪面高度 Campbell SR50 0.5~5 m 0.01 m 

 
旬, 故全年的观测资料缺少约 20 天, 本文中模拟研

究的时段为 2005 年 1 月 21 日~12 月 31 日. 所有观测

数据在正式使用前均进行了必要的检查和处理.首先

进行各要素逐时资料序列的普查及连续性检验, 剔

除奇异值及前后相对偏差明显过大的值, 然后采用

线形内插补充少量缺测及被剔除时刻的资料. 需要

指出的是, 雪温观测的 4 个观测深度(0.1, 1, 3 和 10 m)

是建站时传感器的初始埋设深度, 实际上由于表面

雪积累造成雪面高度变化导致传感器的实际观测深

度也发生变化. 因此传感器的实际观测深度需根据

雪面高度变化进行修正. 除自动站观测资料外, 本文

还利用了在 Dome A 钻取的冰芯实测数据, 以确定雪

冰层的密度深度关系.  
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2  物理模型 

南极冰盖内陆地区表面温度极低, 即使在夏季

冰盖表层也无融化产生, 在冰川学上属冰川干雪带. 

一般冰盖表面为厚达数十米的粒雪层覆盖, 从表面

向下在上覆压力的作用下雪层的密度随深度逐渐增

大, 当密度大于 550 kg·m−3
 时雪粒之间产生聚合和

烧结; 当密度进一步增大时产生变形和重结晶作用; 

当密度大于 830 kg·m−3 时雪层中残留的空气成为气

泡被完全封闭, 这时雪冰层开始转化为冰. 以后继续

在冰川蠕动变形机制作用下冰层中的气泡逐渐消失

直至形成密度 900 kg·m−3 左右的冰川冰[14]. 整个成

冰过程没有融水参与, 为冷型密实化成冰过程. 由于

极低的温度和表面净积累率, 南极高原内陆雪层的

成冰过程进行得非常缓慢, 一般成冰深度(密度达到

830 kg·m−3 时的深度)在数十米以下, 成冰过程要耗

时数百年. 观测表明冰川干雪带雪冰层在 10~15 m深

度左右温度已观测不到明显的季节变化, 因此该深

度以上在冰川学上叫做近表层, 或活动层[14]. 在冰盖

表面具有短波和长波辐射能量收支, 并与大气间有

感热、潜热湍流能量交换, 在冰盖近表层内由于能量

的传播使温度具有季节变化, 而在近表层深度以下

温度季节波动消失. 由于南极高原冰盖表面地形十

分平坦, 水平方向的能量传输可以忽略. 根据图 2 可

设计一个垂直一维的能量传输模式, 对冰盖近表层

内的温度变化进行数值模拟.  

在图 2中 z为深度, 为保证下边界没有温度变化, 

将模式下边界取到 20 m 深度, 故下边界条件可取热

通量为常量. 而模式的上边界是与大气接壤的自由

雪面, 影响近表层内温度变化的能量通量主要来自

上边界, 包括表面得到的短波辐射S, 长波辐射L; 以

及与大气的感热 H, 潜热交换 LE; 以及附表层热通

量 G. 可取表面从外界得到的净能量通量 Q0 为上边

界条件. 由于没有融水相变作用, 近表层内的能量传 

 

 

图 2  南极内陆冰盖近表层物理过程模型示意图 
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输主要由热传导过程控制, 另外需考虑太阳短波辐

射在雪层中的穿透, 因此冰盖近表层内的能量传输

方程可写为 

,p
T T

C k
t z z z

ρ ∂ ∂ ∂ ∂⎛ ⎞= −⎜ ⎟∂ ∂ ∂ ∂⎝ ⎠

Rz
         (1) 

其中 T为雪冰层的温度, Cp为雪冰层介质的比热, k为

等效导热率, Rz 为短波辐射在雪层中的穿透通量; 方

程的边界条件可取为 : z=0, k∂T/∂z=Q0; z=20 m, 

k∂T/∂z=常数. 

3  参数化方案 

3.1  雪冰层密度随深度的变化 

冰盖近表层内雪冰层的密度随深度增加. 根据

观测研究南极内陆雪冰层密度随深度的变化近似服

从指数关系, 较常用的经验公式[14]为 

0( ) exp( )s i i cz ,ρ ρ ρ ρ= − − −         (2) 

其中ρi 为冰的密度, ρ0 为表层雪的密度, z 为深度, c

为经验常数. 利用在 Dome A 钻取的长度超过 100 m

的冰芯实测资料, 根据冰芯长度及重量数据计算得

到各深度的密度, 以此为观测密度按照(2)式进行拟

合, 当取 c=0.02 m−1, ρs=340 kg·m−3 时得到最好的拟

合效果(见图 3).  

图 3 中可见拟合的密度深度曲线与根据冰芯观

测数据得到的密度值符合很好. 该拟合关系应用于 2 

m 深度以下的雪冰层时效果较好, 而对密度变化较

小的 1 m深度以上的表层拟合效果较差. 因此模式中

取冰盖近表层 1 m 深度以下时密度按(2)式计算, 而

表面到 1 m 深度的密度则根据观测取为 300~400 

kg·m−3. 根据 Dome A 站 2005 年的观测其表面年净 

 

 

图 3  Dome A 站雪冰层的密度-深度分布关系拟合(实线)与 
观测(点线)比较 

累积厚度(由雪面高度变化计算)仅约 0.1 m, 因温度

及积累率极低导致成冰过程极其缓慢, 从图 3 可见其

成冰深度(竖虚线标出)已超过 90 m. 因此本文中所取

的冰盖近表层模型深度全部位于粒雪层内.  

3.2  雪冰层的等效导热率 

由于雪冰层密度的变化导致其热力属性也随之

变化, 其中导热率是十分重要的, 需采取专门的参数

化方案计算. 由于雪层中含有空气及水汽, 热量在雪

层中的传输除通过雪粒中的热传导外, 还包括空气

对流和水汽扩散对热量的输送. 但实际上不同传输

方式的作用是难以区分的, 一般采取等效导热率的

概念来表达多种热量传输机制的综合作用[15]. 由于

南极内陆雪层的温度极低, 水汽含量也极低, 水汽运

动对导热率的影响可以忽略. 于是可将等效导热率 Ks

参数化为雪层密度的函数, 本文采用了 SNTHERM 雪

模式中的参数化方案[16]:  

Ks=Ka+(7.75×10−5ρs+1.105×10−6ρs
2)(Ki−Ka),  (3) 

其中 Ka=0.024 W·m−1·K−1 为空气的导热率, Ki=2.76 

W·m−1·K−1 取冰在−50℃时的的导热率, ρs 为雪冰层

的体积密度.  

3.3  短波辐射在雪层中的穿透 

冰盖表面接收到的入射太阳短波辐射可主要分

为可见光和近红外两部分, 实验证明波长较大的近

红外辐射大部分在表面几毫米内被吸收, 余下的部

分则向下穿透并随深度按Bill定律呈指数衰减[17]. 设

Rs 为达到冰盖表面的短波辐射通量, 则短波辐射在

雪层中的穿透可表示为 

R(z)=(1−a)Rsexp(−μz),         (4) 

其中 a 为表面反照率, 尽管已知雪面反照率的变化依

赖于表面雪粒的大小、太阳高度角以及受云的影响, 

而观测表明在南极高原雪面表面反照率很高且非常

稳定, 一般固定取 0.8 以上. μ为雪层的消光系数, 在

表面几毫米内μ 很大, 按有关研究其吸收部分的比例

在 60%左右 [17]. 而在表层以下的μ 可近似取为常  

数[18].  

4  表面能量通量 

模式的上边界条件通过冰盖表面从外界得到的

净能量通量 Q0 计算得到, 其表达式为  

87 



陈百炼等: 一个冰盖近表层热传输模式及其对南极 Dome A 的温度模拟 
 

Q0=Rn+Ln+H+LE,               (5) 
其中Rn, Ln, H和 LE分别为冰盖表面从外界得到的净

短波辐射、净长波辐射、感热及潜热通量.  

4.1  表面辐射通量 

自动站资料中有短波总辐射的观测数据, 但没

有长波辐射的观测, 故长波辐射通量需通过参数化

方法计算. 净长波辐射为冰盖表面向外发射的长波

辐射与接收到的大气层向下长波辐射之差 , 即

Ln=L↓−L↑. 向外发射的长波辐射可按近黑体辐射

定律求取. 故净长波辐射计算的关键是向下长波辐

射通量 L↓的计算. 可以利用常规气象观测资料通过

参数化方法估算向下长波辐射通量 , 较常用的有

Brunt[19], Swinbank[20]和 Brutsaert[21]提出的经验公式. 

对 冰 盖 上 的 向 下 长 波 辐 射 的 观 测 研 究 不 多 , 

Konzelmann 等[22]对格陵兰冰盖上的观测研究得到了

向下长波辐射的经验公式. 本文在比较多种向下长

波辐射参数化方案的基础上, 根据 Konzelmann 方案

并考虑温室气体对向下长波辐射的额外贡献, 采用

了以下计算大气向下长波辐射的参数化方案:  
L↓=[0.23+0.484(Ea/Ta)1/8]σ Ta4×(1+n2)+16,  (6) 

其中 Ea 和 Ta 分别是近地面大气的湿度和温度, n 为

云量, 0.23 是在完全干燥的洁净大气的长波发射系数. 

考虑到南极高原内陆大多数时候存在强的近地面逆

温, 而本文中只有近地面 4 m高度以下的观测资料可

用, 故在实际模拟时上式中的系数 0.484 应适当增大. 

式中最后增加的 16 W·m−2 主要代表温室气体对向下

长波辐射的贡献, 是根据多个大气辐射传输模式及

观测研究得到的结果[23].  

4.2  湍流交换通量 

冰盖表面与大气之间的感热、潜热通过湍流交换

通量进行计算. 尽管自动站观测资料有不止一个高

度的温度风速数据, 但更加稳定的一层大气总体输

送法更适合用于湍流通量的计算. 研究证明湍流通

量的计算对近地面两层大气要素的观测误差十分敏

感, 用地面值替代第一层高度上的观测值能够增大

要素的垂直差异, 有效地降低观测误差对湍流通量

计算的影响[10~12]. 根据近地层的 Monin-Obukhov 相

似理论, 采用总体输送系数法, 规定湍流通量方向指

向冰面为正, 则感热、潜热的计算公式可以写为 

H=ρCp CH U(θ−θs),             (7) 

LE=ρLsCEU(q−qs),             (8) 

其中ρ为空气密度, Cp 是干空气的比热, Ls 为升华(凝

华)潜热, U 为近地面水平风速, (θ−θs)为近表层大气

与冰盖表面的位温差, (q−qs)为比湿差. CH 和 CE 分别

是感热和潜热交换系数 . 在中性层结条件下 , 

CH=k2/[ln(z/z0)ln(z/z0T)]; CE=k2/[ln(z/z0)ln(z/z0q)]. 其中

k 为 von Karman 常数(k=4.0), z 为观测高度, z0 为表面

动量粗糙度, z0T 和 z0q 分别为热量及水汽标量粗糙度. 

根据观测研究, 南极高原内陆雪面粗糙度很小(z0 约

为 10−5 m), 而 z0T 和 z0q 约大于 z0
[12]. 由于南极内陆冬

季普遍存在稳定的逆温层, 导致低层大气维持稳定

层结. 而稳定层结会显著抑制湍流的产生, 因此在中

性层结下得到的湍流交换系数必须进行层结订正 . 

已有多种层结订正函数方案如 Businger 等[24], Dyer[25], 

Beljaars 和 Holtslag[26]等, 但一般需要对通量廓线关

系进行复杂的迭代运算. 为简便起见本文采取了广

泛用于 GCM 模式中的直接订正交换系数的方法(见

文献[27, 28]), 将层结订正函数表示为大气动力稳定

度理查逊数的函数, 而理查逊数可通过自动站气象

观测资料方便地计算得到.  

5  数值求解方案 

5.1  数值差分方案 

根据第 2 节中描述的南极冰盖近表层的物理模

型, 冰盖近表层内的能量传输方程(1)是一个对不均

匀介质(雪冰混合物)的带有热源项(短波穿透)的热传

导方程, 在某一深度上其数学格式可写为 
2

2
2

( , ),
U U

a f x
t x

∂ ∂
− =

∂ ∂
t            (9) 

其初始条件和边界条件分别为 

U(x, 0)=ϕ(x),    0≤x≤L, 

∂U/∂x|(0,t)=μ1(t), ∂U/∂x|(L,t)=μ2(t),   0≤t≤T. 

以上方程在数学上属于带第二类边界条件的二阶抛

物型偏微分方程, 需构造差分格式进行数值求解.  

研究表明日温度变化能够影响到雪层中的深度

仅为 10 cm 左右, 且在这个深度内具有很大的垂直温

度梯度[16]. 因此表面温度的计算对模式中表层单元

的厚度十分敏感. 要准确模拟表面温度则模式中表

层厚度必须取得很薄, 也即格距必须取小. 而表面温

度对表面能量通量的计算十分重要, 其中向外长波
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辐射通量和感热潜热通量的计算都与表面温度紧密

相关. 为满足差分方程的计算稳定性条件, 方程(9)

不能采用一般显示差分格式求解, 而需要采取隐式

差分方案. 隐式差分格式采取向后时间差分, 是满足

无条件稳定的格式, 对数值模式的时空间距没有特

别要求, 故满足表层单元厚度很小的要求. 故模式采

用隐式差分方案进行数值求解. 将方程(9)写为隐式

差分格式并在垂直方向上离散化, 可化为三对角矩

阵方程组. 在已知边界条件下求解三对角矩阵方程

组, 可得到差分方程各时刻各格点上的值.  

5.2  模式的分层结构 

模式的上边界为冰盖表面的自由雪面, 下边界

取到表面以下 20 m 深度. 差分方案在上下边界之间

的垂直方向上进行分层. 由于表面温度的计算对模

式中表层单元的厚度十分敏感, 因此模式中表层厚

度的选定是关键, 要准确模拟表面温度则表层单元

的厚度必须取得很薄 . 本文经过对比试验采用了

0.02 m 的表层厚度. 由于模式表层以下随深度增加

密度变化逐渐减小使热力属性趋于稳定, 同时温度

变化也逐渐减小, 为节省时间和计算量可采取各层

单元厚度随深度逐渐加大, 这样不会影响到模式的

模拟效果. 因此整个数值模式被设计为垂直一维的

变格距多层计算单元结构. 这样每层的单元厚度、密

度随深度是变化的, 由参数化方法计算的导热率也

不同. 模式中具体的分层及单元厚度方案为: 表层厚

度取为 0.02 m; 0~0.1 m 深度格距取为 0.02 m; 0.1~0.9 

m 深度格距取为 0.05 m; 1.0~5.0 m 深度格距取为 0.10 

m; 5.0~20 m 深度格距取为 0.20 m. 这样从表面到下

边界的深度上共分了 138 层.  

5.3  模式的求解 

模式的初始条件的确定采取线形内插给定. 根

据观测的 0.1 及 10 m 深度温度合理设定一个表层和

底层初始温度, 利用线形内插计算出各层的温度分

布作为初始条件. 至此得到的边界条件为第二类边

界条件即通量边界条件, 而实际上对方程(9)的求解

需要得到第一类边界条件, 也即必须获知模式表面

温度和底层温度. 在下边界 20 m 深度处可取热通量

为零, 通过三对角方程组的递推算法可由上而下得

到下边界温度, 不需要给出底层温度. 而上边界表面

温度是未知的, 需通过表面能量通量的变化进行计

算. 因此, 如何求出表面温度是整个模式求解的关键. 

将能量传输方程(1)应用到表面, 其温度变化决定于

垂直方向上的能量净通量的变化, 可以写作:  

Cv∂Ts/∂t=∂Qs/∂z=F,           (10) 

其中 Ts 是表面温度, Qs 为表面获得的净能量通量

(=Q0+Ql); 其中 Q0 为表面从外界得到的能量净通量, 

按(5)式计算; Ql为从附表层向上传的热通量, 正比于

表面与模式表层单元之间的温差(Tl−Ts). 故 Q0 和 Ql

本身都是包含 Ts 的函数. 因此方程(10)本身是一个

对表面温度 Ts 的隐式求解问题, 且通过附表热通量

将表面温度 Ts 与表层温度 Tl 联系起来. 将方程(10)

写为差分格式, 设给定时刻的表面温度为 T0, 将方程

的右边在 T0 处用小量展开并取一阶近似, 并将 T0 代

入可求出下一时刻的表面温度 Ts′. 求得下一时刻的

表面温度 Ts 后又将其作为新的上边界继续向下求解

近表层内的能量传输方程, 可求出各层单元的温度. 

与 AWS 观测资料时间间隔一致, 模式积分时间步长

取为 1 h(3600 s), 逐时求解冰盖表面及近表层内的温

度变化. 积分若干个年循环后当求得的各层温度值

稳定收敛后输出最后结果, 同时输出表面能量通量

各项计算结果.  

6  模拟结果分析 

6.1  雪层温度的季节变化 

应用上述模式和计算方案, 利用 Dome A 自动站

2005 年气象观测资料对近表层温度的季节变化过程

进行了数值模拟. 模式输入为近地面气温、风速、气

压和相对湿度 4 个气象参数, 以及太阳短波总辐射观

测数据, 模式输出结果为表面以下直到 20 m 深度以

内各层的温度.  

图 4 是模拟得到的 2005 年 Dome A 冰盖表层 0.1 

m 深度温度逐日变化与相应观测值的对比图. 因观

测资料限制模拟时段为 1 月 21~12 月 31 日共 345 天

(以下同). 图 4 横坐标为日期序数, 可见模拟与观测

的两条曲线十分接近, 模式模拟出了与观测一致的

季节变化. 模拟对观测序列的平均绝对偏差为 1.2℃, 

均方根偏差为 1.5℃, 平均相对偏差约为 2%. 模拟与

观测的偏差, 来源于模式误差以及观测资料误差的

影响. 模拟结果与观测的比较已经考虑了雪面高度

变化对实际观测深度的影响. 由于模式上边界始终
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取 z=0 的自由雪面,因此模式的模拟深度始终是相对

表面的深度. 我们将模式输出的温度值内插到随雪

面高度变化的传感器实际观测深度上, 经过深度修

正后再与观测温度进行比较, 这样可以较为真实地

反映雪层温度的模拟效果.  

图 5 是对冰盖近表层 3 个观测深度(1, 3, 10 m)的

温度模拟结果与观测的比较. 各深度上的模拟温度

已作深度修正. 图 5 中可见三条模拟曲线的季节变化

与相应观测值均比较接近, 只是模拟的 1 m雪温有一

定的偏差, 可能源于模式初始化误差以及观测资料

误差的影响. 而随深度加深, 3 和 10 m 的模拟温度与

观测比较吻合, 其中 10 m 深处温度的模拟和观测已

几乎完全重合. 模拟结果显示出了观测到的不同深

度雪层温度的季节变化特征, 温度波动的振幅随深

度增大而减小同时位相逐渐滞后. 根据 Dome A 的相

关观测值计算分析, 高频的表面日温度波在表层 0.4 

m 深度左右消失, 而年温度波可传播到约 10 m 深度. 

 

 

图 4  冰盖表层 0.1 m 深度温度季节变化模拟结果 
与观测的对比 

细线为模拟结果, 粗线为观测结果 

 

图 5  近表层 3 个观测深度温度模拟结果与观测的对比 

ST1, ST3 和 ST10 分别是 1, 3 和 10 m 观测深度的观测温度, MT1, 

MT3 和 MT10 分别是相应深度的模拟温度 

到 10 m 深度以下温度的季节波动基本消失, 故在图

5 中模拟与观测的 10 m 深度温度都已近乎变成重合

的一条直线. 因此理论上在南极内陆可以用 10 m 深

度雪温代表当地的年平均表面温度. 观测的 2005 年

Dome A 冰盖 10 m 深度温度为−58.2℃, 而模拟得到

的冰盖表面温度年平均为−57.7℃, 与观测的 10 m 深

度温度接近, 与理论上 10 m 深度雪温相当于年平均

表面温度相符, 也说明了模式的可靠性.  

6.2  近表层内温度的垂直分布特征 

由于南极内陆地区特殊的地理位置和气候条件, 

其季节划分与其他地方有所不同. 观测和研究表明, 

在高原内陆中心地区较合理的季节划分为 : 夏季

(12~1 月)、秋季(2~3 月)、冬季(4~9 月)和春季(10~11

月)[14]. 冬季漫长而夏季短暂, 春、秋为转换季节. 按

照上述季节划分, 利用观测及模式结果对 Dome A 近

表层 10 m 的季节平均温度垂直分布特征进行了对比

分析.  

图 6 显示了 Dome A 全年及冬、夏季平均的近表

层 10 m 内温度的垂直分布情况, 其中(a)是直接根据

4 个深度(0.1, 1, 3 和 10 m)的观测得到的垂直温度分

布廓线, 图中标出了观测数值取值点; 而(b)是根据

模式结果得到的相应的温度廓线. 比较图 6(a)和(b)

可见两者基本一致, 说明了模拟结果的可信度. 图 6

中所示冰盖近表层内冬、夏季平均的温度垂直分布特

征正好相反, 但并不完全对称, 由于短波辐射的作用

使夏季近表层的升温幅度要大于冬季的降温幅度 . 

冬、夏季节平均温度差异在 3 m 深度以下趋于消失. 

图 6 中可见近表层内年平均温度随深度变化很小, 基

本上是以 10 m 深度温度为准的直线分布, 而在 10 m

深度处温度已基本没有季节差异.  

图 7 是给出了春、秋季节平均的温度垂直分布情

况, 同样是根据观测与模式结果的对比. 然而对比图

7(a)和(b)两图可见其中的分布廓线具有显著差异, 尤

其是在 5 m 以下深度. 仔细分析图 7(a)可知, 由于只

有 4个观测深度, 特别是 3~10 m之间间隔太大, 直接

根据观测点绘制的垂直分布廓线过于粗略以至很不

可靠. 按理论上季节温度波动随深度的振幅衰减因

子计算, 到 5 m 深度的波动振幅已衰减近 90%, 因此

5 m 深度以下温度的季节差异应该迅速消失. 而我们

的模式具有更多的分层和很高的垂直分辨率, 模式

得到的结果(图 7(b))与理论分析一致, 也说明了模拟
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图 6  根据观测(a)与模拟(b)得到的近表层 10 m 内冬、夏季平均温度分布廓线 

 

 

图 7  根据观测(a)与模拟(b)得到的近表层 10 m 内春、秋季平均温度分布廓线 

结果的可靠性. 因此, 根据模拟得到的垂直温度廓线

揭示出了更真实和细致的分布情形. 从图 7 可见春、

秋季近表层内温度垂直分布廓线也不对称, 春季表

层升温而秋季降温, 反映了太阳辐射在转换季节的

显著变化. 春、秋季平均温度的明显差异可到达 5 m

深度左右, 低于冬夏季的 3 m的深度(见图 6), 这可能

是由于温度季节波动传播的位相滞后造成的. 值得

注意的是, 由于温度季节波动位相的滞后效应, 使近

表层 1~5 m 深度内的温度在春季比冬季更冷而在秋

季比夏季更暖. 
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6.3  表面能量平衡特征 

如前所述, 本文通过计算表面能量通量作为模

式上边界条件求解冰盖近表层能量传输方程 , 对

Dome A 冰盖近表层内温度的模拟取得了与观测接近

的结果, 因此有理由认为表面能量通量的计算结果

是合理可信的, 于是可利用模式结果对 Dome A 冰盖

的表面能量平衡特征进行初步分析.  

根据模式计算结果, 图 8 给出了 Dome A 表面能

量通量各项全年及各季节平均的对比. 图 8 中清楚地

表明总的年平均表面能量平衡特征主要表现为净辐

射与感热通量之间的平衡, 潜热可忽略不计, 代表了

南极内陆中心区典型的表面能量平衡特征, 与已有

相关研究结果一致[11,12]. 图 8 中结果显示出 Dome A

表面能量平衡的季节性差异十分明显. 春季平均净

的表面能量平衡为正且感热通量达到最大, 秋季净 
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图 8  模式得到的全年及季节平均的表面能量通量对比 

(a) 春秋季; (b) 冬夏季. RSN, 净短波辐射; RLN, 净长波辐射; SEN, 感热通量; LAT, 潜热通量 

 
表面能量平衡为负而感热通量最小, 同时长波冷却

较强; 冬季由于没有短波辐射, 弱的感热与负的净长

波基本平衡; 而夏季平均净短波辐射最强, 由于表面

温度升高使净长波能量损失达到最大, 并导致出现

负的潜热通量(升化), 而平均的感热通量仍为明显的

正值. 模式结果显示模拟的 345 天平均的表面能量净

通量为 –0.33 W·m−2, 附表热通量变化为 –7~+6 

W·m−2, 平均值为+0.42 W·m−2. 模式结果的不确定

性主要来源于模式误差, 而模拟的全年时段缺了开

头 20 天也对结果具有一定影响.  

模式结果分析表明春、夏季平均冰盖表面通过短

波辐射和感热交换从外界获取能量, 且在春季达到

最大(+5.72 W·m−2); 而秋、冬季向外界失去能量且在

秋季达到负值最大(−5.78 W·m−2). 全年平均湍流通

量为+2.7 W·m−2, 表明冰盖是大气的冷源. 而 Dome 

A 表面的冰气相互作用特征主要表现为大气以感热

形式输送冰盖, 潜热可以忽略不计. 冰盖表面在春季

得到的感热最大, 分析 AWS 资料显示由冬入春后近

地面气温显著升高并伴随风速增大有关, 导致大气

对冰盖的感热输送加强. 而秋季感热最弱且出现负

值. 计算得到的夏季感热通量为正, 且很少出现明显

的负值. 这与已有在高原内陆近中心区夏季得到的

研究结果略有不同[12], 可能是因为 Dome A 的近地面

低层逆温特别强的缘故.  

7  结论与讨论 

本文根据南极大陆冰盖近表层的物理模型设计

了一个垂直一维的冰盖近表层能量传输模式, 经过

实验比较选取了合理简化的物理过程参数化方案 ,  

并设计构造了一套完整的数值模式求解方案, 实现

了对冰盖表面及近表层内的能量传输过程进行数值

模拟. 在此基础上利用最新获取的东南极高原 Dome 

A的自动站气象观测资料, 利用模式对冰盖近表层温

度的季节变化过程进行了模拟. 将模式模拟结果与 4

个观测深度(0.1, 1, 3 和 10 m)的观测温度进行了对比

检验, 表明模拟结果与观测温度较为相符, 取得了与

观测相一致的季节变化过程, 并能够揭示出比观测

更为细致的冰盖近表层内温度的垂直分布结构及其

季节变化特征. 表明本文设计的数值模式及计算方

案是合理可靠的, 该模式可应用于广大的南极内陆

地区, 经进一步完善后可应用于南极冰盖的气候模

拟, 具有一定的应用价值. 

通过模式结果进一步对 Dome A 冰盖表面能量

通量的季节变化过程进行了分析, 得到了其表面能量

平衡及其季节变化差异特征. 全年表面能量平衡主要

表现为负的净辐射与正的感热通量之间的平衡, 感热

交换作为净辐射冷却的主要补偿机制, 潜热可忽略不

计. 由于 Dome A 是整个南极冰盖的最高点, 其结果

对南极高原内陆中心具有很好的代表性. 但由于观测

资料的限制, 表面能量通量的计算除短波辐射外主要

采用参数化方法, 其计算结果具有一定程度的不确定

性, 尚有待实地观测的验证. 初步分析可知 Dome A

表面的冰气相互作用是以感热交换为主, 主要是大气

以感热形式输送给冰盖, 且在春季感热加热显著增强. 

这使人想到由于南极内陆地区辐射通量变化很小, 在

全球增暖的背景下如果南极高原地区气温有持续明显

的上升, 则冰气作用将有可能会导致冰盖近表层温度

升高. 因此气候变化对南极冰盖近表层热状况的影响

是值得长期监测和进一步研究的问题.  
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