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绿洲灌溉对垂直湍流热通量影响的大涡模拟研究 
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摘 要 

为了研究湍涡对中尺度绿洲灌溉的响应，利用WRF大涡模拟模块

（WRF-LES）在西北半干旱区绿洲区开展灌溉前（BI）和灌溉后（AI）两个大

涡模拟试验，其中灌溉可能会改变绿洲非均匀强度。利用面积平均的办法计算湍

流热通量并利用小波分析将湍流热通量模态分解到不同的尺度。 

    结果表明灌溉增加了土壤湿度，引起绿洲内部非均匀强度增加，灌溉对垂直

热通量以及通量频散都有较大影响。AI中的湍涡为网状，与BI中一致。AI与BI

中的感热通量的频散高度都随着感热通量的减小而减小。AI与BI中感热通量小波

能量谱尺度一致，但是BI中强度比AI小。潜热通量的频散高度依赖于感热通量，

且潜热通量能量谱随高度减小。 

空间滞后相关系数的结果表明由于灌溉前地表加热较强，感热通量对地表热

通量的响应高度在灌溉之前（BI）比灌溉后（AI）更高。灌溉后的通量模态的飘

移距离小于灌溉前的。 

关键词 绿洲 灌溉 垂直湍流热通量 大涡模拟 
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ABSTRACT 

To investigate the response of turbulent eddies to the mesoscale heterogeneous 

land use change over oasis in Northwestern China, two experiments with the cases of 

before irrigation (BI) and after irrigation (AI) using WRF-LES model are carried out, 

where heterogeneity strength would be changed by irrigation over oasis. The 

area-averaged method is used to calculate the area-averaged flux, and the wavelet 

analysis is used to decompose the pattern of surface turbulent heat fluxes into 

multi-scale pattern.  

The results show that the irrigation has large influence on the vertical heat flux, 

soil moisture, and soil temperature. Irrigation increases the heterogeneity strength, 

which has large influence on the dispersion of flux pattern. The dispersion height of 

sensible heat flux decreases with the decrease of sensible heat flux after irrigation. 

The shape of turbulent eddies in AI is reticular which is similar with that in BI, but the 

energy spectra of sensible heat flux pattern decreases after irrigation. In addition, the 

dispersion height of latent heat flux depends on the sensible heat flux, and the energy 

spectra of latent heat flux pattern decreases after irrigation.  

From the result of spatial lag correlation coefficient, the height of response of 

vertical heat flux to the surface flux before irrigation is higher than that after irrigation. 

The shift distance after irrigation is less than that before irrigation. Strong surface 

heating results in large correlation coefficients and strong entrainment in the top of 

convective boundary layer. 

Key words: oasis, irrigation, vertical turbulent heat flux, large eddy simulation 
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1 引言 

陆面为大气模式提供下边界条件，地表和大气之间的能量交换以湍流传输方

式为主（Kang et al.，2014；Kang and Ryu，2016）。湍涡对动量和标量的传输比

分子扩散更为有效，大了约 1012 的量级。深入理解非均匀地表与大气之间的湍流

输送对提高数值天气预报和气候预测有非常重大的意义（Dirmeyer et al.， 2014）。

近地表湍流热通量是微气象观测中最重要的观测量，对上层大气也有重要的影

响。 

通常平坦均一地表上湍流热通量能被涡动相关（EC）系统准确观测（王介

民等，2009），而非均匀下垫面上的湍流热通量更加复杂（Ament and Simmer， 

2006）。非均匀下垫面上，不同长度尺度和时间尺度的湍涡之间会发生相互作用 

(Robinson et al.，1991)，大涡或者相干结构产生较大的能量输送，不能完全被 EC

系统捕捉，也几乎不能被大气环流模式（GCM）和中尺度模式模拟（王介民等，

2009；Shao et al.，2013）。 

为了研究非均匀土地利用和大气之间的湍流热通量问题，近年来广泛使用大

涡模拟（LES）工具开展试验，大涡模拟可以利用面积平均法较准确模拟湍流热

通量。它主要包括两种方式，即仅有 LES 和 LES 耦合 LSM 方案（Patton et al.，

2005；Huang and Magulis，2009；LeMone et al.，2007；Maronga and Raasch，2013；

Kang and Ryu，2016；Cao et al.，2018）。这些试验证实非均匀地表对大气的影

响主要与大气和陆面因素有关。大气因素包括风切变和风速（黄倩等，2014；王

蓉等，2015），陆面因素包括灌溉引起的非均匀尺度和强度（Liu et al.，2017）。

有时非均匀下垫面信息称为模态（Vereecken et al.，2016）。大气模态与非均匀

地表强迫和自组织有关。后者意味着流动惯性不稳定模态独立于内部和外部参

数。它以一种不可预测的方式趋近于相对位能的减小的方向发展 (Vereecken et 

al.，2016；Liu et al.，2017；Shao et al.，2013)。 

然而，在中国西北地区的干旱和半干旱区，存在许多非均匀绿洲块 (Chu et 

al.，2005；Liu et al.，2011；Li et al.，2013；Zhang et al.，2016)，存在明显的绿

洲效应，即较大的潜热通量和较小的感热通量。另外，绿洲上的灌溉增加土壤湿

度，导致地表感热减小和潜热增加，改变了湍流能量传输（Meng et al.，2015）。

然而，灌溉如何改变湍流通量模态？这些模态又如何被大涡摧毁？这些问题值得
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被研究但是目前没有被研究。 

基于以上考虑，本文利用黑河联合遥感生态观测试验研究（HiWATER）中

非均匀地表蒸发的大尺度观测试验（MUSOEXE-12）（Li et al.，2013）的观测

数据及 WRF 模式中的大涡模块耦合陆面模式（LSM）开展数值试验，将模式结

果与观测值进行比较。选取两天包括灌溉前（BI）和灌溉后（AI）开展大涡模拟

试验。首先，选取不同的 LSM 参数化方案验证 WRF-LES 的适用性；其次，利

用小波分析研究不同的模式模拟感热和潜热通量模态结果；最后，研究通量模态

和其他状态变量模态对非均匀地表的响应。 

 

2 观测场及观测数据介绍 

本文使用黑河联合遥感生态观测试验研究（HiWATER）-非均匀地表蒸发的

大尺度观测试验（MUSOEXE-12）2012年5月到9月期间黑河流域中部的数据。

在这个试验中，包含了两组嵌套的通量观测矩阵，有一个较大的观测矩阵（30 km 

× 30 km），还有一个5.5 km × 5.5 km的矩阵（Li et al.，2013；Xu et al.，2013）。

试验区域位于黑河盆地中游区域甘肃省张掖市盈科和大满灌区（图1a）。内部核

心区中观测矩阵中土地覆盖包括玉米、蔬菜、果园和居住地。核心区中17个站点

包括居住地站（站点4）、果园站（站点17）、蔬菜站（站点1）和14个玉米站。

本文使用其中的大满灌区站（100.37 oE，38.85 oN，海拔1556.06 m ）、果园站

（100.36 oE，38.84 oN，海拔1559.63 m）和村庄站(100.49 oE，38.78 oN，海拔1594.00 

m)的观测资料，包括涡动相关系统观测感热通量（H）和潜热通量（λE），自动

气象站观测的气象要素。 

CASI1500成像光谱仪由加拿大ITRES公司制造，核工业北京地质研究院引

进。其光谱范围为380~1050 nm，每行像元数为1500，连续光谱通道数为288，光

谱带宽为2.3 nm，帧频（全波段）为14，垂直航线方向视场角为40°，光谱分辨

率≤ 5 nm，空间分辨率为1-5 m。2012 年夏季分2个时相各执行1架次有人机搭载

CASI传感器；主要观测区域为盈科与大满灌区、平川灌区，可以获得生物物理

参数、生物化学参数、植被分类、土地覆盖／土地利用类型、种植结构、反射率、

反照率等数据。 
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对涡动相关仪的原始观测数据处理如下：采用 Edire 软件后处理观测频率为

10 Hz 原始观测数据，主要步骤包括：野点值剔除，延迟时间校正，角度订正，

坐标旋转（二次坐标旋转），频率响应修正，超声虚温修正和密度（WPL）修

正，大气平稳性（Δst）和湍流相似性特征（ITC）的检验等，得到 30 分钟数据。

接下来对 Edire 软件输出的 30 分钟通量值进行筛选：（1）剔除仪器出错时的数

据；（2）剔除降水前后 1 h 的数据；（3）剔除 10Hz 原始数据每 30 分钟内缺失

率大于 3 %的数据；（4）剔除夜间弱湍流的观测数据（u*小于 0.1 m s-1）。最后

对该 30 分钟的各通量值进行质量评价。自动气象站观测数据的处理与质量控制

步骤包括：（1）峰值检验；（2）删除明显超出物理意义或超出仪器量程的数据。

观测资料每 30 分钟采集一次，一天 48 个数据。 

3 模式和模式设置 

3.1 WRF-LES 和陆面模式（LSM） 

选取 WRF-LES（Moeng et al.，2010）开展大涡模拟试验（Cao et al.，2018）。

模式选用 1.5 阶 TKE 闭合次网格尺度湍流参数化方案（Deardorff，1980），其

中动量和标量方程中的次网格（SGS）通量由格点解析变量和 SGS 湍动能求解

得到。边界条件为周期边界条件。 

为了寻找最优的 LSM，比较 Noah 陆面模式（以下简称为 Noah-LSM）（Chen 

et al.，1997）和多参数 Noah 陆面模式（以下简称为 Noah-MP）（Niu et al.，2011）。

LSMs 模式中，2 m 深土壤分为 4 层，厚度分别为 0.1，0.3，0.6 和 1 m。Noah-MP

参数化方案选取为修正的二流辐射传输方案，Ball-berry冠层气孔阻抗方案和 MO

感热输送系数方案，但是在 Noah-LSM 中没有这些方案。Noah-LSM 和 Noah-MP

的近地层方案都为 MM5 相似理论方案，它们可用于计算摩擦速度和热、湿度和

动量交换系数。 

 

3.2 试验设置 

耦合 LES-LSM 水平区域大小为 5 km × 5 km，并且垂直高度为 2.6 km。模式

区域有 100 × 100 × 150 格点，Δx =Δy = 50 m，Δz 从 10 m 增加到 40 m。时间步

长为 0.4 s。离模式顶 500 m 设有 Rayleigh-阻尼层，用于阻尼重力波（Klemp et al.， 

2008）。如无特殊说明，后文的时间采用本地时间（Local time，LT）。高分辨
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率的土地利用资料从 CASI 航空观测和地基观测获得。8 月 23 日发生灌溉，选取

灌溉前 3 天（即 8 月 20 日）和灌溉后 1 天（即 8 月 24 日）的资料开展试验，每

次运行 5 h。AI 表示灌溉后的个例；BI 表示灌溉前的个例。在耦合 LSM 模拟中，

HiWATER 核心区中包含 USGS 定义的三种土地利用，即庄稼地/林地、庄稼地/

草地及城市/建筑用地。庄稼地/林地代表庄稼地和林地；城市/建筑用地代表农村

区域（图 1b）。 

初始位温和湿度廓线来自于 HiWATER 张掖站（39.08 oN, 100.27 oE, 海拔

1556.06 m）2012 年 8 月 20 日和 8 月 24 日 12:00 LT 的探空观测。初始位温 925 m

以下为 292K，925 m 以上为强逆温，在 150 m 的高度内增加 8 K，在其 1075 m

位温为 300 K。初始对流边界层（CBL）高度 zi 为 1000 m。在 1000 m 以上，位

温递减率为 3 K km-1（图 2）。初始水汽混合比 900 m 以下为常值 11 g kg-1，在

经过 925 和 1075m 之间的初始逆温层之后，迅速降低到 5 g kg-1。初始风速为 1 m 

s-1。模式由 800 W m-2太阳短波辐射和 350 W m-2 向上的长波辐射进行强迫，其

值通过大满站 10:00-16:00 LT 观测平均值得出。由于没有选择大气辐射方案，向

上的长波辐射、散射的短波辐射全部都辐散到天空。反照率由地表太阳辐射收支

和陆面状况诊断得出。初始庄稼地/林地和城市/建筑用地土壤湿度采用大满站

（38.78 oN，100.49 oE，海拔 1594.00 m）、果园站、村庄站当天 12:00 LT 观测

值（图 3）。初始土壤温度为大满站、果园站和村庄站的 12:00 LT 土壤温度观测

（表 2）。表 1 和表 2 表示不同个例的土壤温度和土壤湿度值，可以看出灌溉前

（AI）和灌溉后（BI）的初始土壤温度几乎相同。这两个个例中天气背景是相同

的。附近没有天气系统，高压和低压系统都相隔比较远（图略）。所以 AI 和 BI

中唯一的变量是土壤湿度。  

为了比较不同的 LSM 参数化方案估计值的优劣，RMSE（均方根偏差）计

算如下： 

1 2 1/2

1

RMSE=[ ( ) ]
N

i

K  



 ,     (1) 

其中 K 是积分时间次数，ɸ是估算值，是观测值，N 为格点数目。为了比

较 Noah-MP 相对于 Noah-LSM 模拟值的提高，RMSE 提高百分比计算如下： 

PRI = [RMSE(Noah-LSM)-RMSE(Noah-MP)]/RMSE(Noah-LSM)×100%.  (2)       
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其中 RMSE(Noah-LSM)是 Noah-LSM 中 RMSE 通量，RMSE(Noah-MP)是

Noah-MP 中的 RMSE。 

Urban and built-up land

Cropland/grassland

Cropland/forest

(a)

(b) (c)

x/km

y/
km

 

图 1. 观测场所在位置（a）、观测场土地利用模态（b）和小波能量谱（c）；AMS 是自

动气象站。 

Fig. 1 Location of the observation site (a), the land-use patterns (b) and its wavelet energy 

spectra (c). AMS is automatic meteorological system. 

 

 

图 2. AI 和 BI 中 12:00 LT 初始位温（a），水汽混合比（b）和风速廓线(c). 

Fig. 2 The initial potential temperature(a), water vapor mixing ratio (b) and (c) wind speed 

profiles at 12:00 LT in AI and BI.  
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图3  D03（a）和D23（b）土壤湿度分布形态

m3m-3

x/km
y/

km

 

图 3. 灌溉后（AI）的土壤湿度模态 

Fig. 3 The soil moisture pattern for after irrigation (AI). 

 

表 1. 初始土壤湿度值（单位：cm3 cm-3）。C/G 是庄稼地/草地，C/W 是庄稼地/林地，

U/B 是城市/建筑用地 

Table 1. Initial soil moisture value (Unit: cm3 cm-3). C/G means Cropland/grassland, C/W 

means cropland/woodland, and U/B means Urban/built-up land. 

 灌溉后(AI)  灌溉前 (BI) 

Layers C/G C/W U/B  C/G C/W U/B 

Layer1 0.38 0.29 0.15  0.27 0.21 0.15 

Layer2 0.39 0.27 0.15  0.27 0.21 0.15 

Layer3 0.41 0.26 0.09  0.35 0.22 0.09 

Layer4 0.42 0.23 0.05  0.39 0.22 0.05 

表 2. 初始土壤温度（单位：K） 

Table 2. Initial soil temperature value (Unit: K). 

 AI  BI 

Layers C/G C/W U/B  C/G C/W U/B 

Layer1 292.1 293.7 296.6  292.3 294.3 296.8 

Layer2 292.1 294.5 297.4  292.8 295.3 297.2 

Layer3 291.9 293.6 296.7  292.4 293.8 296.4 

Layer4 291.6 293.3 295.2  292.3 293.2 295.5 

 

  
  
  
  
待
  
刊

  
  
大
  
气
  
科
  
学

大
  
气
  
科
  
学

  
  
待
  
刊



 

4 分析方法 

4.1 小波分析方法 

在本文研究中，小波分析方法用于估计非均匀尺度和模态分解。Haar小波分

析方法被用于计算各个尺度依赖的能量长度（Bertoldi et al.，2008）。详细过程

如下：给定高度zr和时间tr，平均量 ( , ; , )r mx x y z  被分解为不同长度尺度的量： 

1 1 0( , ; , ) ( , ; , , ) ( , ; , , ) ( , ; , , )r m r m N r m r mx x y z x x y z l x x y z l x x y z l       .     (3) 

其中N (ln)是长度数目，τM-1…τ1 和τ0为时间积分数组，τm-1 = 2τm。τ0 为积分

时间步长（试验中时间步长是0.4 s），M是模式最大尺度。小波分量选取ln = 1、

1.5、3、6、12.5、25、50 和 100 ∆x （∆x是模式格点步长）。非均匀地表、大

气变量和湍流热通量模态分解为不同的尺度块（Liu et al.，2017）。图1c表示小

波谱（WES）分解非均匀地表为不同尺度的结果。图4表示AI中14:00LT瞬时二维

垂直速度（m s-1）（图4a）以及在Haar小波变换后的结果（图4b-i）。 
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图13 二维垂直速度场（m s-1）和多层Haar小波变换的估计
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图4 AI中14:00LT瞬时二维垂直速度（m s-1）（a）以及在Haar小波变换后的结果（b-i），其

中小波能量谱ln = 1 (b), 1.5 (c), 3 (d), 6 (e), 12.5 (f), 25 (g), 50 (h)和100 (i) ∆x. 

Fig. 4 Instaneous two-dimension vertical speed (m s-1) estimated by Haar wavelet transform at 

14:00 LT in AI (a) with the wavelets energy components of ln = 1 (b), 1.5 (c), 3 (d), 6 (e), 12.5 (f), 

25 (g), 50 (h), and 100 (i) ∆x. 
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4.2 平均地表通量 

利用以下几种平均方法分析模式结果。假设平均长度为LA和时间平均为τA，

时间平均 ( , , , )t x y z t 和 ( , ) a z t 分别计算为 

( , , ) 1/  t m

m

x y z I ,                         (4) 

( , ) 1/  a n

n

z t J ,                          (5) 

其中I和J分别是时间步长和格点数目。最后，区域时间平均为 

,

1 1
( )  at n m

m n

z
I J

.                   (6)
 

4.3 空间滞后相关分析 

空间滞后相关系数
s , ( , , )H x y z   用于研究垂直湍流通量对地表通量的响应： 

1 1

s

1 1 1 1

,
2 2

( , )* ( , , )
( , , )

[ ( , )] [ ( , )]

u u

u u u u

x y

s
x y

H
x y x y

s
x y x y

H x y x x y y z dxdy
x y z

H x y dxdy x y dxdy


  
  



 


 

   

      

(7) 

其中 是垂直湍流通量，Hs是地表通量。δx，δy和δz是模式步长。
s , ( , , )H x y z   表

示 和Hs的相关系数。xl, xu, yl, yu是底部和顶层侧边界。上划波浪线代表格点水

平平均值。详细请看Lohou 等（1998，2000）及 Suring和Rassh（2013）。 

 

5 结果 

5.1 WRF-LES模式验证  

在应用 WRF 模式之前，将模拟值与观测值进行比较以验证该模式的性能，

其中观测点的 WRF 模拟结果由 WRF 中最近的格点位置进行插值得出。 

首先，图5和6给出AI和BI试验中庄稼地和农村区域的模拟值与观测值的比较

结果。相比于观测值，Noah-LSM耦合WRF-LES高估地表感热通量，然而Noah-MP

耦合WRF-LES的结果更加逼近于观测值。相反，地表潜热通量被Noah-LSM低估，

而Noah-MP结果逼近于观测值。 
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图5 庄稼地Noah-LSM（虚线）和Noah-MP（实线）模拟的感热通量（a）和潜热通量（b）

与观测值（空心圆心）的比较 

Fig. 5 Comparison of the simulated by Noah-LSM (dashed-line) and by Noah-MP (solid-line) and 

observed values (circles) of sensible heat fluxes (a) and latent heat fluxes (b) for the cropland.  

 

 

  

图 6 如图 5，但为农村区域 

Fig. 6 As Fig. 5, but for the rural area. 

其次，为了将Noah-LSM和Noah-MP的估计值进行比较，表3和4中列出两种

方案通量估计值的RMSEs。对于庄稼地和村庄区域的地表感热通量，相比于

Noah-LSM，Noah-MP的RMSE减小48.9和35.5 W m-2。对于地表潜热通量，

Noah-MP中的RMSE小于Noah-LSM的，减小71.8和8.7 W m-2，表明Noah-MP的热

通量估计值比Noah-LSM的更加逼近于观测值。因此，Noah-MP可能更适用于大

涡模拟（LES）。 
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表 3 AI 和 BI 中 Noah-LSM 和 Noah-MP 估计的感热通量和潜热通量与观测值的 RMSE

（单位：W m-2）；CL 是庄稼地，RL 是村庄地. 

Table 3. Comparison of RMSE of sensible heat flux and latent heat flux estimated by 

Noah-LSM and Noah-MP with observations in AI and BI (Unit: W m-2). CL means cropland, and 

RL means rural area land. 

  AI  BI 

  CL RL  CL RL 

Noah-LSM 
H 62.3 67.9  65.6 63.6 

λE 113.6 33.8  122.4 32.4 

Noah-MP 
H 13.4 32.4  14.8 36.9 

λE 41.8 25.1  43.9 21.8 

 

表 4 AI 和 BI 中 Noah-MP 中感热通量和潜热通量 RMSE 提高百分比（PRI） 

Table 4 Percentage RMSE improvement (PRI) estimated by Noah-MP for sensible heat flux 

and latent heat flux in AI and BI. 

  AI  BI 

  CL RL  CL RL 

PRI 
H 78.5% 52.3%  50.8% 42.0% 

λE 63.2% 25.7%  64.1% 32.7% 

 

另外，图7表示庄稼地上估计的土壤温度、土壤湿度和净辐射。Noah-LSM

高估了净辐射，然而Noah-MP模拟值更加逼近于观测值（图7a），其RMSE相比

于Noah-LSM减小35.5 W m-2。对于土壤热通量，Noah-LSM高估（图7b），但是

Noah-MP的RMSE相比于Noah-LSM减小7.8 W m-2 。10cm土壤温度Noah-LSM高

估，且比Noah-MP有3.4 K的高估（图7c）。土壤湿度Noah-LSM比Noah-MP高估，

Noah-MP的RMSE减小了0.02 m3 m-3，表明Noah-MP比Noah-LSM更加接近于观测

值（图7d）。 

总体而言，Noah-LSM 高估了土壤温度，导致了感热通量的高估和潜热通量
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的低估；Noah-LSM 高估土壤温度的原因可能与反照率估算不准有关，因为

Noah-LSM 是将反照率视为常数；相反，Noah-MP 估计的土壤热通量、 土壤温

度、 地表感热通量和地表潜热通量，更加逼近于观测值。这可能是因为 Noah-MP

改进了反照率的估算。因此， LES 耦合 Noah-MP 的结果将会用于下面 AI 和 BI

个例的分析。 

 

 

图 7 Noah-LSM（虚线）和 Noah-MP（实线）估计的净辐射（a）、土壤热通量（b）、10 cm

深土壤温度(c)和 5 cm 土壤湿度（d）与观测值（空心圆）的比较. 

Fig. 7 Net radiation (a), soil heat flux (b), soil temperature at 10 cm depth (c), and soil moisture at 

depth of 5 cm (d) estimated by Noah-LSM (dash-line) and Noah-MP (solid-line) comparing with 

measurements (circles). 

 

5.2 垂直热通量 

首先，为了研究灌溉对垂直热通量的影响，图 8 表示 AI 和 BI 的位温廓线。

在低层，BI 的位温比 AI 更大，因为灌溉前地表对大气的加热比灌溉后的更大。
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水汽廓线 AI 中比 BI 更大，由于灌溉后水汽更加充足。 

其次，感热通量随高度减小（图 9a），这是因为热量交换发生在地表与大

气之间，离地越远，其值越小；而潜热通量随着高度的增加而增加，在夹卷层存

在一个极大值（图 9b），这说明水汽是向上输送的，边界层顶的夹卷运动向下

卷入的是干空气而并非水汽。正是因为夹卷向下输送进入混合层的干空气，才增

强了混合层上部水汽的向上输送，而且从灌溉 AI 个例中看出，由于灌溉增大了

绿洲下垫面的非均匀性，可能增强了局地环流，进而增加了边界层顶的夹卷作用，

使 AI 个例中水汽通量随高度增加更快。BI 中地表感热通量比 AI 高出 80 W m-2 

(~20 %)，但是 AI 地表潜热通量大于 BI，高出 80 W m-2 (~20 %)。 

 

 

图 8.  AI 和 BI 中 14:00-14:30 LT 30 分钟位温（a）和水汽混合比（b）廓线 

Fig. 8 The potential temperature (a) and water vapor mixing (b) profile averaged over 30 min 

during 14:00-14:30 LT in AI and BI. 
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图 9 AI 和 BI 庄稼地中 14:00-14:30 LT 时间平均的垂直感热通量（a）和垂直潜热通量廓

线（b） 

Fig. 9 The profile of vertical sensible heat flux (a) and vertical latent heat flux (b) time 

averaged during 14:00-14:30 LT in AI and BI over cropland. 

 

 

5.3 对垂直热通量模态的影响 

采用 30 分钟平均的感热通量进行接下来的研究（图 10a）。在低层，AI 中

的感热通量模态与土壤湿度模态相反（图 3）。感热通量随土壤湿度的增加而减

小。选取 10 m、100 m、200 m 和 500 m 进行研究，给出这些层的感热通量场（图

10a）。在近地层的感热通量场，网状对流单元清晰可见，表明在低层受地表强

迫影响较大，然而非均匀性在高层逐渐频散（图 10a-b），高层受地表强迫影响

较小。 

BI 的感热通量的强度大于 AI（图 10 a-b）。AI 中在 100 m 高度几乎看不出

地表的信息，而 BI 中清晰可辨地表信息，说明灌溉后感热通量随着非均匀性的

增加而减小，频散高度也减小。随着湍涡往上发展，其受地表影响逐渐减弱，而

演变为自组织的影响，随高度增加不断频散，至某一高度则完全频散。 

对于小波能量谱，选取 ln = 1、1.5、3、6、12.5、25、50 和 100 ∆x 小波能量

分量。10m 高度处最大能量尺度为 150 m，它在高度 500 m 处增加到 2500 m，

表明最大的能量尺度随着高度的增加而增加。随着高度增加，湍涡尺度增加，湍

涡发生了频散。AI 中最大能量尺度与 BI 相同，表明 AI 的湍涡的形状与 BI 一样，

灌溉并没有导致湍涡尺度增加。另外，BI 中小波能量谱大于 AI，例如在 100 m

高度上，它从 BI 中 6×10-1 P 减小到 AI 中的 5×10-1 P（图 10c），表明灌溉后的

能量谱随着感热通量的减小而减小。因此，BI 中的湍涡与 AI 相似，但是它们的

强度有区别。 
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图 10 AI（a）和 BI（b）中 14:00-14:30 LT 中 30 分钟平均感热通量模态（从下往上高度 10 m，

100 m，200 m 和 500 m），（c）对应的小波能量谱. 

Fig. 10 Patterns of sensible heat flux averaged over 30min during 14:00-14:30 LT in AI (a) and BI 

(b) (at 10 m, 100 m, 200 m, and 500 m from bottom to top), (c) corresponding wavelet energy 

spectra. 

 

AI 和 BI 中的潜热通量模态与土壤湿度一致，从 BI 到 AI 中潜热通量随着

土壤湿度的增加而增加（图 11）。最大的能量尺度随着高度的增加而增加，10 m

高度最大能量尺度为 150 m，它在高度 500 m 处增加到 2500 m（图 11a、b），

与感热通量的模态一致。潜热通量的频散高度随着感热通量的减小而减小，表明

潜热通量的频散高度独立于潜热通量，而依赖于感热通量。另外，AI 中潜热通

量能量谱强度大于 BI，例如 200 m 高度处从 BI中 6×10-1 P 增加到 AI 中的 7×10-1 

P（图 11c），这与感热通量相反。这可以从能量的角度解释。地面与大气之间

的能量交换以感热通量为主，而不是潜热通量，但是感热通量在灌溉后减小；靠

近地表，感热通量模态受地表强迫为主，离地面越远，感热通量频散越大。潜热
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通量模态则依赖于感热通量。灌溉导致了混合高度随着感热通量的减小而减小。 
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图 11. 如图 10，但为潜热通量. 

Fig. 11 As for Fig. 10, but for the latent heat flux. 

 

图 12 表明了 AI 和 BI 的瞬时和 30 分钟平均垂直速度的剖面图。对于瞬时模

态，湍涡的形状是网状结构，而且灌溉前（BI）后（AI）基本一致。对于能量模

态，AI 和 BI 中的向上的速度非常小。因此，在瞬时模态中，AI 和 BI 中的网状

结构非常明显，但是 30 分钟平均最显著的湍涡是簇状结构，表明平均时间对湍

涡有较大的影响。另外，从小波能量分析可知，最大的能量尺度从 BI 中 5×10-1 P

增加到 AI 中的 4×10-1 P ，表明了湍涡的形状没有任何改变，但是灌溉后的能量

减小。 
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图 12  AI(a)和 BI(c)中瞬时垂直速度及其 14:00-14:30 LT 期间 30 分钟平均的垂直速度

[AI(b)， BI(d)]，以及它们的小波能量谱分析[AI(e)， BI(f)] 

Fig. 12 The instaneous vertical velocity for AI (a) and BI (c) and 30 min-average vertical 

velocity for AI (b) and BI (d) during 14:00-14:30 LT, and their wavelet spectrum analysis (e-f), 

respectively. 

 

5.4 空间滞后相关系数 

本节将分析空间滞后相关系数，研究垂直湍流热通量对地表热通量的响应

（图 13-14）。Zi 为 WRF-LES 计算的边界层高度。
s ,H  与高度有关，最大的

s ,H 

随着高度的增加而增加（图 13a、b）。AI 和 BI 中在整个边界层中
s ,H  大于 0，
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且 BI 中
s ,H  值大于 AI 中的值。另外，BI 中产生

s ,H  大于 0 的高度高于 AI，表明

BI 中边界层顶部产生了较强的夹卷，由于 BI 中地表加热较强。进一步地，在

AI 和 BI 中
s ,H  随着高度的减小而减小。 

BI 中的
s ,E  高于 AI 的，范围分布更宽。

s ,E  的频散高度随着感热通量的减

小而减小，进一步表明潜热通量的频散独立于潜热通量，却依赖于感热通量（图

14）。 空间滞后相关系数
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图 13 AI（a） 和 BI（b） 感热通量空间滞后相关系数 ' 'w 随高度的变化 

Fig. 13 Correlation coefficients of sensible heat flux 
' 'w  for AI (a) and BI (b) depending 

on the height.  
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图 14 如图 13，但是为
' 'w q  
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Fig. 14 As for Fig. 13, but for 
' 'w q . 

 

6 结论与讨论 

为了研究灌溉引起的非均匀强度对湍涡的影响，利用WRF-LES开展模拟试

验。选择灌溉之前的个例（BI）和之后的个例（AI）进行大涡模拟试验。两组试

验的结果表明灌溉对湍流热通量、土壤湿度和土壤温度有较大影响。灌溉之后，

土壤湿度增加，庄稼地上感热通量减小，潜热通量增加，然而村庄区不变，所以

村庄区和庄稼地的非均匀区别增加。 

灌溉不仅增加了非均匀强度，对频散也有较大影响。感热通量频散高度随着

感热通量的减小而减小。然而，BI中湍涡的形状与AI中的相似。另外，AI中的

潜热通量比BI中的大，潜热通量的频散高度独立于潜热通量，但是依赖于感热通

量。 

对于空间滞后相关系数，灌溉前的垂直热通量对地表通量的响应高度大于灌

溉后的，这是由于灌溉后地表加热减小。因此，湿绿洲对湍流结构的贡献较大。

灌溉后的绿洲应该对湍涡结构的变化给与更多关注。 

最后，本文还存在一些不足之处，模拟区域应该增加，尽可能包括尺度更大

的信息；观测区域中观测资料很多，未来可以利用更多的资料进行更深入的分析。 
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