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摘　　要

将模式 NP289的陆面过程参数化方法应用到北京大学的三维复杂地形中尺度数值模

式中 ,得到了一个较理想的三维陆面过程及边界层模式 ,利用这个改进的三维模式对 20 km

×20 km范围的山丘地形的陆面过程及边界层特征进行了数值模拟。模拟结果表明 ,由于

地形阻挡所造成山后的湍流较山前强 ,进而造成近地面温度梯度和感热支出小 ,最终造成山

后的温度比山前的温度明显偏高 ;而且随着山高的增加 ,这种现象更加明显 ,即该模式对山

丘地形条件下的陆面过程和大气边界层特征具有较强的模拟能力 ;模拟结果合理 ,对研究过

山气流形成机制、起伏地形大气边界层物理特征和污染物的扩散具有理论和应用价值。
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引　言

研究复杂地形特别是山区丘陵地形下的陆面过程和大气边界层特征 ,对大气边界层

物理、区域气候和污染物的扩散输送研究具有重要的理论和应用意义。长期以来许多学

者通过不同的方法对复杂地形的陆面过程和大气边界层的特征进行了大量的观测和理论

研究 ,比如 1971年在美国 Colorado进行的背风波观测实验[1 ]。Durran[2 ]建立了两层大气

模式 ,研究了地形起伏对大气波的影响 ,模拟结果表明 ,地形波与整层大气情况下得到的

重力内波形态上完全不同。刘红年等[3 ]采用二阶矩湍流闭合方案 ,分别就非静力和准静

力两种条件建立 PBL 数值模式 , 计算了二维山体对气流平均场和湍流场的影响 ,并分析

了两种模式的计算结果的差别。齐瑛[4 ]建立了一个自由大气与对流边界层相耦合的解

析模式 ,利用该模式系统地讨论了对流边界层对过山气流的影响。陈明等[5 ]根据太行山

区多年的气候统计资料 ,分析了太行山区焚风的气候特征 ,并利用数值模式模拟了地形的

热力强迫效应和动力影响机制对焚风形成和发展的影响。刘辉志等[6 ]采用 ARPS 4. 0中

尺度气象模式模拟了对流边界层中气流过山引起的地形波 ,模拟结果表明 ,当大气边界层

是对流边界层时 ,气流过山引起的地形强迫 ,仍能在上部稳定层结中造成足够的垂直扰

动 ,产生向上传播的重力内波。

在对复杂地形的陆面过程和大气边界层特征的数值模拟研究中 ,由于地形起伏 ,模式

坐标的设计不同于平坦地区的模式 ,在模式中需要做地形坐标变换 ,因此给模式的设计带
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来一定的困难。本文模式边界层方程组的处理参考了北京大学的三维复杂地形中尺度数

值模式[7 ] ,陆面过程模式参考了 Noilhan和 Planton 于 1989年提出的陆面过程的参数化

方法 ,即 NP289模式[8 ] ,将 20 km×20 km范围的山丘划分为水平 21 ×21个网格点。将

所模拟的区域做水平不均一处理 ,用二维数组取代原来水平均一的单变量 ,这样可以全面

考虑非均匀下垫面的实际特征 ,从而模拟非均匀下垫面的边界层情况 ,并取得了比较理想

的模拟效果。

1　数值模式

1 . 1　大气动力热力学方程组

为了反映下边界地表的起伏 ,模式采用了地形追随的垂直坐标变换 , �z = H
z - z g

H - z g
,

其中 z g = z g ( x , y)为地形高度 , z 为笛卡儿坐标系 ( x , y , z )中的垂直坐标 , �z 为变换后的
垂直坐标 , H为模式的顶部高度。

三维大气动力热力学方程组[9 ]为 :

d u
d t

= -θ9π
9 x

+ g
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式中θ为位温 ( K) ; q 为比湿 ( kg·kg - 1) ;π为 Exner 函数且有π= Cp ( p
p0

) 0. 286。p0 取

1000 hPa ; Cp为定压比热 ,取 1005 J·k - 1·kg - 1 , �w 为 ( x , y , z )坐标系中的垂直速度 , �w

= w
H

H - z g
+
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H - z g

u
9 z g

9 x
+

�z - H
H - z g

v
9 z g

9 y
, Fu , Fv , FR , Fθ为湍流项 ,用φ分别代替 u ,

v , q ,θ,则有 Fφ = KH (
92φ
9 x 2 +

92φ
9 y2 ) + ( H

H - z g
) 2 9

9 �z ( Kz
9φ
9 �z ) , KH和 Kz 分别为水平和垂

直湍流扩散系数。

1 . 2　边界层湍流参数化

湍流动能方程[10 ]为 :
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其中 , q2 =
1
2

( u′2 + v′2 + w′2) 是湍流动能 ;
B q3

L
为湍流耗散率 , B 为经验常数 ,本文取

0. 25[11 ] ;根据 Yamada提出的经验公式 :

L =
κz

1 +
κz
L ∞

　　　　(8) 　　　　　其中 L ∞ = 0 . 1
∫
∞

0
q2 z d z

∫
∞

0
q2d z
　　　　 　(9)

Kq
2 = Km , Km = 0 . 5 L ( q2)

1
2 , KR = Kθ= 1 . 35 Km ,其中κ为 von Karman常数 ,一般取值范

围为 0. 35～0. 42 ,本文取 0. 4 ; KH为水平方向的湍流交换系数 ,本文取 10. 0 m2·s - 1 [12 ]。

1 . 3　地表能量与水分平衡参数化

1. 3. 1　短波 ,长波参数化

地表热量平衡方程

Q K + Q R + QA = H + E - G (10)

式 (10)中 , QA 是人为造成的热量 ,本文取 0 , Q K为短波 , Q R 为长波 ; H 为感热、E为潜

热、G为地表与深层土壤之间的热量通量。

考虑云量的太阳短波净辐射

Q K = ( t - aq3) (1 - A R) S 0 cos Z (1 - B 1 NB 2) (11)

其中 : S 0是太阳常数 ,本文取 1367 W·m - 2 ; A R 是地表反射率 ; N 是云量 ,取 0 . 1 ; B 1 , B 2

这两个经验常数分别取 0. 75 ,3. 4 [12 ] ; t 是 Kondratyev (1969)提出的经验参数 ,考虑了天

空漫反射[11 ]。

　　　　　　　　t = 1 . 03 - 0 . 08
(9 . 49×10 - 4 + 0 . 05)

cos Z

1
2

(12)

　　　　　　　　cos Z = sinφsinδ+ cosφcosδcos h (13)

φ是地理纬度 ,本文取北京纬度 39. 8°N ;δ是太阳赤纬

δ = - 23 . 5
π
180

cos (
2π( t j + 16)

365
) 　　(rad) (14)

t j 为 1年中的第几天 ,本文取 243 (8月 31日) ; h为时角 , h =π12 - t t
12
　(rad) , t t 为 1

天中的时刻。aq3是大气对整个太阳光谱的吸收系数 ,采用以下公式 (其中δp 为大气光

学厚度 ,取 10[11 ])

aq3 =
2 . 9δp

[ (1 + 141 . 5δp) 0. 635 + 5 . 925δp ]
(15)

　　地面吸收的长波通量

Q R =εaσT4
2 - εσT4

1 (16)

式中 ,σ是 Stefan2Boltzman常数 ,σ= 5. 67×10 - 8W·m - 2·K - 4 ; T1为贴地面空气温度 , T2

是参考层空气温度 ,本文参考层取在 10 m高度 ;ε为地表长波放射系数 ,本文取0. 98[11 ] ;

εa为大气长波放射系数 ,采用经验公式 :εa =κe1/ 7
a ,κ为经验常数 ,本文取0. 4 , ea 是参考

层水汽压 , ea =
q2 p

q2 + 0 . 622
, p为地面气压取 1000 hPa , q2为参考层比湿。
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1. 3. 2　陆面过程参数化

本文的陆面过程参数化方法主要参考了 Noilhan和 Planton 在 1989年提出的陆面过

程参数化方法 ,并做了水平不均一处理 ,用二维数组取代原来水平均一的单变量 ,这样植

被覆盖率、地表反射率、人为热量、地表体含水量以及温度、湿度初始廓线等诸多元素都可

以在水平面上体现不均匀。充分体现非均匀下垫面的区别 ,从而模拟非均匀下垫面的边

界层情况。

①温度的处理

地表温度的控制方程

9 Ts

9t
= CT G -

2π
τ ( Ts - T2) (17)

式(17)中 , G = Q K + Q R + QA - H - E , CT 为土壤热系数 ,τ为气温变化的 1 个周期

86400 s (1天) , T2为土壤日平均温度 ,取 285 K[13 ]。

②水分的处理

地表体含水量

9w g

9t
=

C1

ρw d1
( Pg - Eg) -

C2

τ ( w g - w geq) , 　0 ≤ w g ≤ w sat (18)

　　土壤日平均体含水量

9w 2

9t
=

1
ρw d2

( Pg - Eg - Et r) , 　0 ≤ w 2 ≤ w sat (19)

式中 ,ρw 为液态水密度 ; d1为与 w g (土壤表面体含水量)有关的土壤层厚度 ,取 0. 035 m ;

d2为与 w 2 (土壤日平均体含水量)有关的土壤层厚度取 1 m ; Pg 为到达土壤表面的液态

水通量 , 本文取降水量为零 ,所以 Pg = 0 ; Eg为土壤蒸发通量 ; Et r为植被叶面生理蒸腾通

量 ,以上 2个物理量的计算在下文介绍。w geq为当重力与毛细管张力平衡时 ,土壤表面体

含水量

w geq = w 2 - a (
w 2

w sat
) p (1 -

w 2

w sat
) 8 p ×w sat (20)

　　③地表热通量的计算

感热通量

H =ρaCp

( T1 - T2)

R a
(21)

式中 , R a为空气动力学阻抗 ,其表达式为

R a =
1

CH u2
(22)

式中 , u2、ρa、T2分别为参考层空气的风速、密度、温度 ; CH为拖曳系数 ,取 4. 2/ 1000。

潜热通量

E = ( Eg + Ev) ×L (23)

式 (23)中 , Eg为地表水汽蒸发通量 ; L 为水汽化潜热 ,取 2. 5×106J·kg - 1。
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Eg =
1
R a

(1 - V eg)ρa ( huqsat ( T1) - q2) (24)

式 (24)中 , V eg植被覆盖率取 0 . 4 ; hu为地表相对湿度 ; q2 为参考层空气比湿 ; qsat ( T1)是

气温为 T1时空气的饱和比湿。由 Teten方程算得

es ( T1) = 6 . 1exp (17 . 269 ×
T1 - 273 . 16
T1 - 35 . 86

) (25)

qsat ( T1) = 0 . 622
es ( T1)

p - 0 . 378 es ( T1)
(26)

　　叶面截流水量的蒸发通量

Er = V egρa
δ
R a

( qsat ( T1) - q2) (27)

　　植被叶面生理蒸腾通量

Et r = V egρa
1 - δ

R a + Rs
( qsat ( T1) - q2) (28)

　　植被生理蒸腾与叶面蒸发总通量

Ev = Er + Et r = V egρa
hv

R a
( qsat ( Ts) - qa) (29)

式中 , hv 为折合因子 ,取 hv =
(1 -δ) R a

R a + Rs
+δ;δ为截留水的叶面覆盖率 , Rs 为地面与植被

系统的表面阻抗。

2　模式的设计

模拟区域 :网格点划分为 21×21×10 ,水平网格距为 1 km (下同) ,垂直网格 (10个格

点)各层高度分别是 : 0 ,10 ,50 ,100 ,300 ,500 ,1000 ,2000 ,3000 ,4000 m。

　　模拟时段 :8 月 31 日 06 :00～18 :00 ;

时间步长 :5 s ;地形特征 :

z g ( i , j) = 300 ×

　　　 6 . 25
( i - 7) 2 + ( j - 11) 2 + 6 . 25

,

山峰位于 (7 ,11)网格点 ,如图 1所示。

初始风速 5 m·s - 1 [14 ] ;地表土壤初始

温度 : Ts = 287 K;地表土壤体含水量 :

w 2 = 0. 4 m3·m - 3 ;土壤日平均体含水量 :

w g = 0. 3 m3·m - 3) 。

初始位温廓线 (单位 : K)
图 1　模式模拟地形高度 (单位 :m)
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　　θ( i , k) =
293 -

(200 - �z )
10
×0 . 2 , 　　　对于满足 �z ≤100 m的垂直格点 ;

298 + 0. 005 ( �z - 200) ,　　对于满足 �z ≥300 m的垂直格点。
初始水汽廊线如表 1所示。

表 1　初始水汽廓线

z (m) 0 10 50 100 300 500 1000 2000 3000 4000

q (g·kg - 1) 10 9 8 7 6 6 6 4 3 2

3　模拟结果及分析讨论

3 . 1　模拟试验 1

在模拟试验 1中 ,模式中取山高为 300 m ,地形网点的变换为 z g ( i , j) = 300 ×

6 . 25
( i - 7) 2 + ( j - 11) 2 + 6 . 25

。

图 2为 18 :00笛卡儿坐标系中的垂

直剖面风场 (该剖面经过山丘顶) 。可以

看出 ,傍晚时分 ,山后下风向 (水平第 17

个网格点以后)垂直高度 500 m处出现

一个风速极大值 ,风速大于 8 m·s - 1 ,构

成一个弱的低空急流 ;另外气流在越过

山顶下坡以后 ,在水平第 15个网格点以

后在 1000 m及以上高度 ,气流速度有明

显的向上垂直分量。这是气流过山受到

地形强迫 ,在上部层结造成的垂直扰动。

此结果与文献 [ 6 ]中用 ARPS 4. 0 非静

力中尺度气象模式模拟结果是一致的。

图 3为 18 :00垂直剖面湍流能量模

拟结果 ,可以看到在山顶山后分别存在

一个湍流大值区域 (达到 1. 6 m2·s - 2) 。

湍流大值在山顶出现是由于那里比较大

的风速切变 ,所以产生较大的湍流能量 ;

而在山后出现的较大的湍流能量则是由

于气流过山后的绕流及山顶下泄尾流在

山后的影响。整体来看 ,山前的湍流能

量发展比山后要弱得多 ,其发展高度也

比山后低得多。如果以 0. 3 m2·s - 2为

临界值的话 ,山前的湍流发展高度只有

山后的一半左右 ,山前只有 500 m ,而山

图 2　18 :00垂直剖面风速矢量图

　　(单位 :m·s - 1 ,格距为 1 km)

图 3　垂直剖面湍流能量等值线图

　　(单位 :m2·s - 2 ,格距为 1 km)
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图 4　山前 (a)和山后 (b)的湍流能量廓线日变化

后已经发展到 1000 m (如图 4所示) 。

　　图 4为模拟的山前 (水平网格点 (3 ,11) )和山后 (水平网格点 (11 ,11) ,下同)的湍流能

量廓线的日变化。图 4b中可以看出 ,山后的湍流充分发展 ,16 :00 最大的湍流能量接近

1. 9 m2·s - 2 (湍流值这样的大小与 1998年

9月西班牙北部高原实验得到的数据是

一致的[15 ] ) ,而此时山前还未达到 1. 5

m2·s - 2 (图 4a) 。且山后湍流发展的最

大高度达到 1000 m左右 (这个高度可以

用来说明混合层顶的高度) ,山前湍流发

展的最大高度只有 500 m ,这样的差别

是由于过山气流的尾流造成的。

图 5为 18 :00的垂直剖面湍流交换

系数的模拟结果。可以看出山顶及山后

的湍流交换系数达到 100 m2·s - 1 ,明显

要比山前高 ,而且湍流的发展高度也高于

山前 ,这种强的湍流交换必将造成温度等

物理量在垂直高度的充分混合。

图 5　湍流交换系数的垂直剖面图

(单位 :m2·s - 1 ,格距为 1 km)

　　图 6为山前、山后边界层空气位温廓线日变化模拟结果。图 6a表明 ,山前的位温廓

线的变化主要发生在 500 m高度以下 ,500 m以上的位温廓线变化较小 ,而山后的位温廓

线在更高的高度都有比较明显的变化 (图 6b) ,这是由于山后的湍流充分发展造成的 ,山

后的湍流交换系数比山前强 ,所以山后的温度混合比较均匀 ,而且高度影响也较山前高。

山后的这种充分混合造成了近地面层空气的温度梯度没有山前那么强烈 (图 7) 。温度梯

度小使感热支出比较少 (图 8) ,即造成地表向下传输的热通量增加 ,地面温度增加。

图 7为山前山后的地面与参考层 (10 m)温差日变化。该图表明 ,午前 ,山前的温差比

山后要大 ;午后 ,随着山前的湍流能量进一步增大 ,山前山后近地面的湍流差异减小 ,由此
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图 6　山前 (a)和山后 (b)温度廓线的日变化

造成午后山前、山后的地面与参考层温差差别趋于消失。

　　图 8为山前山后的感热支出变化 ,感

热的日变化与温差日变化 (图 7)是一致

的。该图表明 ,午前 ,山前的感热比山后

大 ,午后 ,山前山后的感热支出基本持平。

图 9为模拟的 18 :00垂直剖面等位

温线图 ,可以看出 ,从山前到山后地面温

度是逐渐增加的 ,正如前面的分析 ,山后

的湍流交换强 ,使近地面空气温度梯度

小 ,感热支出少 ,最终造成了地面温度较

山前要高 ,亦即表明模拟结果是合理的。

3 . 2　模拟试验 2

在模拟试验2中 ,模式中取山高为
图 9　18 :00垂直剖面等位温线图

(单位 : K ,格距为 1 km)
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900 m ,不同网格点的高度为 z g ( i , j) = 900× 6 . 25
( i - 7) 2 + ( j - 11) 2 + 6 . 25

。

图 10为 100 m高度的水平风场模拟结果 ,可以看到 ,山增高后 ,山后的绕流现象非常明

显。山增高后所带来的更强的气流扰动必将造成山后的湍流活动更加旺盛 (如图 11所示)。

图 10　100 m高度水平风场 (单位 :m·s - 2 ,格距为 1 km)

　　图 11为山高增加后的垂直剖面湍流场的模拟结果。与图 3相比 ,山高增加后山顶山

后的湍流发展更强 , 湍流最大值从 1. 6 m2·s - 2上升到 2. 5 m2·s - 2 ;而且发展的高度更高 ,

0. 5 m2·s - 2的等值线在山后就已经接近了 2000 m高度。这是由于山增高后 ,山后的尾流

和绕流现象明显增强造成的动力过程影响所致。

　　图 12为山高增加后 ,山前山后的感热支出全天变化的模拟结果。可以看出 ,山前的
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感热支出全天都比山后要大 ,这是由于

山高增加后 ,全天山前山后的湍流差异

都非常明显造成的。

　　图 13 为山高增加后的地面等温线

模拟结果 ,与图 9相比 ,山后的温度增加

更多 ,从 311 K上升到 314 K ,这也充分

说明了山后焚风形成的物理机制。

4　结　论

改进后的三维陆面过程及边界层模

式能够较准确、合理地模拟山丘地形的
图 13　山高增加后的垂直剖面等位温线 (单位 : K)

陆面过程及边界层特征。模拟结果表明 ,由于地形阻挡使山后的湍流较山前强 ,进而使近

地面温度梯度和感热支出小 ,最终造成山后的温度比山前的温度明显偏高 ,而且随着山高

的增加 ,这种现象更加明显。该模式考虑了复杂地形 ,而且能够处理水平不均一的植被覆

盖率、地表反射率、地表粗糙度等各种复杂下垫面的陆面过程 ,同时还能处理全空间的温

度场、湿度场、风场、湍流场等要素的变化 ,故该模式还可应用于城市、乡村、沙漠、绿洲及

起伏丘陵地区的陆面过程和大气边界层相互作用的研究。模拟结果对研究过山气流形成

机制和污染物的扩散具有理论和应用价值。
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NUMERICAL SIMULATION OF LAND SURFACE

PROCESS AND ATMOSPHERE BOUNDARY LAYER

STRUCTURE OVER SMALL HILL UNDERLYING SURFACE

Hu Xiaoming　Liu Shuhua

( Depart ment of A t mospheric Sciences , the School of Physics , Peking U niversity , Beijing 100871)

Abstract

Amodified parameterized method of land surface physical process and a 32dimensional

t ransfer model are used for simulating features of surface heat flux , surface temperature ,

temperature profile , humidity profile , turbulence energy and so on over a small hill underly2
ing surface. The result shows that the wind field is affected by the topography , also the tur2
bulence transfer is affected , and the influence make the atmospheric temperature near ground

surface behind the hill higher than that in front of the hill. The result is reasonable and the

simulation is satisfactory. In addition , the model can also be used for other homogeneous and

inhomogeneous terrain and mesoscale model.

Key words : Atmosphere boundary layer 　Land surface physical process 　32dimensional

t ransfer model
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