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中文摘要 

太阳净短波辐射为冰川消融提供最主要的能量源，冰川反照率的大小直接决

定其表面吸收的太阳净辐射能的多少。因此，冰川反照率对冰川消融起至关重要

的作用，是冰川能量/物质平衡过程的关键参数。传统的基于辐射仪的单点反照

率地面观测因其时空范围有限，难以满足大面积反照率研究的需要。卫星遥感反

演反照率成为最理想的技术手段，且在时空上满足大面积反照率观测的要求。 

本研究选择中亚内陆干旱区典型参照冰川——乌鲁木齐河源1号冰川为研究

区。首先，对Landsat影像进行空间配准、辐射定标，大气校正、地形校正、BRDF

校正以及窄-宽波段转换，反演冰川反照率。同时也对MOD10A1产品进行预处理，

提取研究区的反照率值。然后，利用高质量，加密观测的实测反照率数据分别对

上述两种遥感反照率结果进行精度验证，分析其可能的误差来源。其次，利用多

源数据研究乌源1号冰川反照率的时空变化特征，并探讨冰川积累区面积比例、

地形、云量、表面污化物，液态水以及气温、降水等因素对其时空变化的影响。

最后，基于冰川反照率的时空变化特征，利用冰川反照率动态阈值法对冰川消融

期末的雪线进行提取，在此基础上，基于平衡线模式模拟2002~2015年间的冰川

物质平衡，并利用实测物质平衡值对模拟结果进行精度验证。主要结论如下： 

（1）受不同数据源空间尺度差异和反演参数的影响，Landsat 数据反演的反

照率与 ASD 实测反照率虽然在数值上存在一定差异，但总体上其数据精度满足

冰川反照率时空变化特征研究的要求。MOD10A1 数据由于其较粗的空间分辨率，

使其在本研究区的适用性降低，不能较好的满足本研究的需要。 

（2）冰川反照率时空变化显著。当冰川表面被积雪（新雪或者老雪）覆盖

时，空间变化不明显。然而，当冰川表面雪冰同时存在，或以裸冰为主时，其空

间变化呈现随海拔的升高而增加的趋势，在雪线附近增速最大。但在强烈消融情

况下，反照率随海拔的变化趋势减弱，甚至在冰川末端出现反照率的局部高值区。 

冰川反照率的日变化以大范围，高频率为特征。且随着表面物理状态的改变，

呈现出四种不同的日变化形态：迅速上升型、迅速下降型、低值态稳定型和不完

全对称型。其季节变化特征为春季>秋季>夏季，其中，4 月份达到最高，8 月份

达到最低，冬季由于冰川表面被阴影覆盖，导致 MODIS 反演值整体偏低，与实

际情况不符。年际变化表现为：在 2009 年之前，呈现微弱的下降趋势，2010 年
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达到最低值，此后出现明显上升，但整体上仍以下降趋势为主。其中，非消融期，

反照率下降趋势显著，消融期则出现明显波动。 

（3）遥感反演反照率的时间代表性依积雪与裸冰而异，单点观测反照率的

空间代表性差。消融期，无降雪情况下，遥感反演结果可以反映短期内（2~3 天）

裸冰表面的反照率状况；但对于雪面而言，由于积雪反照率对太阳天顶角变化的

敏感响应及其迅速的变质过程，导致卫星反演值很快与实际情况不符。冰川表面

反照率随时间变化的空间差异也很明显。其中，平衡线附近的变化最为剧烈，积

雪区的变化次之，而裸冰区的时间变化幅度最弱。 

（4）不同因素对冰川反照率时空变化的影响程度和影响机制不同。

2000~2015 年冰川反照率降低主要是由冰川表面积雪面积缩小导致。根本上与冰

川区的气候变化密切相关，主要涉及到正积温、降水量和降水日数的变化。

2000~2016 年降水日数的减少以及正积温的升高很可能导致了同期冰川反照率

年际间的降低，其中，非消融期降水日数的减少起主要作用。污化物对反照率的

降低随着波长的增加逐渐减弱，主要集中在可见光波段。其中，裸冰表面 45%

的反照率变化由含量较少的有机物引起，且很大程度上是由雪藻以及蓝细菌中的

叶绿素贡献。在持续强烈消融条件下，大量的冰川融水通过冲刷、清除表层污化

物会在短期内增加表面反照率值，尤其在消融期末的冰川中下部。受坡度和坡向

影响的太阳天顶角在很大程度上影响反照率的空间分布，无论在积雪表面还是在

裸冰表面，整体上反照率均随太阳天顶角的增大而增大。云的出现明显提高了雪、

冰表面的反射率值，尤其在可见光波段。而且，相对于冰面而言，积雪反照率对

云量变化的响应更敏感。 

（5）冰川反照率动态阈值法反演的雪线高度与平衡线高度的变化趋势一致，

相关性好，为 0.85，可以指示平衡线高度的变化。但绝对数值上存在一定差异，

不能用来代替平衡线高度。 

（6）基于平衡线模式，利用反演雪线高度估算的冰川物质平衡值与实测值

有很好的一致性，但在数值上与实测物质平衡存在一定偏差，主要取决于年内最

小反照率及对应的雪线高度的获取精度，总体上能够解释其 65%左右的变化。 

关键词：雪冰遥感、冰川反照率、能量/物质平衡、雪线、乌鲁木齐河源 1 号冰

川 
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ABSTRACT 

The net shortwave radiation is the primary energy source for the process of 

glacial melt. Glacier albedo directly governs the net shortwave radiation flux at the 

surface of a glacier and largely determines the surface energy balance over the entire 

glacier, in turn, impacts the mass balance of the glacier. Therefore, glacier albedo 

plays an important role in controlling the rate of glacial melt and is the one of most 

critical parameters in energy- and mass- balance models. The traditional measurement 

by radiometer or portable spectrograph is limited in its ability to reflect changes in 

albedo over the entire glacier for long periods. Moreover, the retrieval of surface 

albedo from satellite data becomes the best technical means for measuring glacier 

albedo in large area. 

In this study, Urumqi Glacier No. 1, a reference glacier in the World Glacier 

Monitoring Service (WGMS) glacier monitoring network, was selected as the study 

site. Firstly, an established retrieval process, including geolocation, radiometric 

calibration, atmospheric, topographic, and anisotropic correction, and narrow- to 

broadband conversion, was applied to derive albedo from Landsat images. Meanwhile, 

MOD10A1 product was pretreated to extract the albedo value on Urumqi Glacier No. 

1. The high-quality and high spatiotemporal resolution ground data were estimated the 

accuracy of the surface albedo retrieved from satellite images, the possible error 

sources were analyzed. Secondly, spatial and temporal variations of albedo were 

investigated using Landsat images, MOD10A1 product and ground measurement data 

on Urumqi Glacier No. 1. Factors influencing these spatiotemporal profiles were 

analyzed, including accumulation area ratio, cloud, melting water, terrain, 

light-absorbing impurities, air temperature and precipitation. Finally, based on the 

spatiotemporal variations of albedo, the method of glacier albedo dynamic threshold 

was used to extract the snow line at the end of melt period. Based on this, the 

equilibrium line model was used to simulate the glacial mass balance between 2002 

and 2015, and the accuracy of the simulation was verified by using the field 

measurements. The main conclusions can be shown as following. 

(1) Affected by the spatial scale and retrieval parameters, although there was 
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difference between Landsat image derived albedo values and albedo values measured 

using a handheld Spectroradiometer, the data accuracy of the Landsat data satisfies 

the requirements of research on the temporal and spatial variations of the albedo on 

Urumqi Glacier No. 1. However, due to the coarser spatial resolution, MOD10A1 data 

was limited in applicability on Urumqi Glacier No. 1. 

(2) Spatial and temporal variations of surface albedo were significant. The spatial 

distribution of surface albedo was different with respect to the transition in dominant 

surface type from snow to bare ice. When the entire glacier was covered by snow, the 

spatial distribution of surface albedo was not visible despite the presence of both fresh 

and aged snow. Alternatively, when the glacier surface was dominated by both snow 

and bare ice, partially overlain with sediment and debris, a trend of surface albedo 

increasing with altitude was observed at the ablation zones, was more rapid near the 

snow line, and fluctuated in the accumulation zones. The distribution of albedo was 

not completely dependent on altitude under conditions of more intense ablation, the 

surface albedo was higher on the tongue of the glacier.  

The diurnal albedo variations were characterized by a large range and much high 

frequency. With the change of surface type, there were four different types of diurnal 

variations, namely, rapid rise, rapid decline, low-value stability, and incomplete 

symmetry. The seasonal variation was highest in spring, followed by autumn, and the 

lowest in summer. Moreover, the highest was in April, and the lowest was in August. 

In winter, the surface of the glacier was covered by shadows, resulting in a low 

overall MODIS albedo values, which is inconsistent with the actual situation. The 

annual changes are as follows: a slight downward trend was shown between 2000 and 

2010, and in 2010, the annual albedo value was the lowest during study period. Since 

then, there was an increasing trend. During the non-ablative period, the albedo 

decreased obviously, while the ablation period showed significant fluctuations. 

(3) The temporal representativeness of satellite-derived albedo was different 

depending on snow cover and bare ice. For ice surface, satellite-derived albedo can 

represent the short-term albedo values under condition of more intense ablation, if 

there were no snowfall. However, for snow surface, rapid albedo variation due to 



V 
 

fresh snowfalls and snow metamorphism can quickly render satellite-derived albedo 

measurements out of date. The spatial representative of the continuous albedo 

measurements at a single site was weak. The profile of daily albedo variations was 

different. Hence, the data collected at a single site were not representative for the 

entire glacier. The largest daily variation in albedo occurred near the snow line, daily 

variation was significant at the snow site, and a trend of mild fluctuating daily albedo 

values was shown at ice sites. 

(4) The influence of different factors on the spatiotemporal changes of the glacier 

albedo had different effects and mechanisms. The decrease in glacier albedo from 

2000 to 2015 was mainly caused by the shrinkage of snow area on the glaciers. 

Fundamentally, it was closely related to the climate change in the glacier area, mainly 

involving changes in positive accumulated temperature, precipitation, and 

precipitation days. The decrease in the number of precipitation days from 2000 to 

2016 and the increase in positive accumulated temperature were likely to lead to an 

annual decrease in the albedo of glaciers during the same period. Furthermore, the 

reduction in the number of days of precipitation during non-ablative periods may play 

a major role. 

Dust significantly reduced the surface albedo, and the influence of impurities on 

albedo may largely be due to reflectivity changes in the visible range since sediment 

and impurities strongly absorb in the visible spectrum. Although the density of 

organic matter is generally lower than that of mineral particles organic matter in the 

dust was more effective than mineral particles in reducing albedo, about 45% of the 

decrease in ice albedo may be caused by organic matter in the dust, and the decrease 

was mainly contributed by the chlorophyll in the algae and cyanobacteria. Higher ice 

albedo in the lower part of the glacier is probably a result of meltwater washing. 

Under conditions of more intense ablation, meltwater washes out the finer sediments 

on the glacier and makes the ice surface smooth, increasing the glacier albedo. The 

spatial change in surface albedo was also related to slope and aspect which dominated 

the solar incident. The surface albedo obviously increases with the solar incident 

angle. Glacier albedo increases under cloudy conditions, and the response of snow 

albedo to cloud was more sensitive than that ice, particularly in the visible 
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wavelength. 

(5) The snow line altitude retrieved by the method of glacier albedo dynamic 

threshold was consistent with the change trend of the equilibrium line altitude, with a 

good correlation of 0.85. But there were certain differences in absolute values, and 

cannot be used to replace the equilibrium line altitude. 

 (6) Based on the equilibrium-line model, the simulative mass balance using the 

retrieval snow line altitude was in good agreement consistent with the change trend of 

the measured mass balance. But there was a certain deviation between the measured 

mass balance and the simulative mass balance, which mainly depended on the 

minimum albedo during the year, and the corresponding the accuracy of the snow line 

altitude. The simulative mass balance can explain about 65% of the overall change of 

the measured mass balance.  

Keywords: remote sensing of snow and ice, glacier albedo, energy- and mass- 

balance models, snow line, Urumqi Glacier No. 1 
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1 绪论 

1.1 研究背景与意义 

冰川是指陆地表面由雪或其他固态降水积累演化（通过压缩、重结晶、融化

再冻结等）而形成的、在自身重力作用下通过内部应变变形或者沿底部界面滑动

等方式运动着的多年存在的巨大冰体。根据规模不同，通常将冰川分为山地冰川

（简称冰川）和冰盖。据 IPCC AR5 统计，除冰盖外，全球有冰川（含冰帽）168 

331 条，冰川总面积 726 258 km2，储量在 113 915~191 879 Gt，对海平面上升潜

在贡献量 412 mm（秦大河 等，2017）。中国是中低纬度冰川最为发育的国家之

一，据第二次冰川编目统计，目前共有冰川 48 571 条，面积 51 766.08 km2，冰

储量 4 494.00±175.93 km3，主要分布于昆仑山、天山、念青唐古拉山、喜马拉雅

山、喀喇昆仑山和祁连山等西部山地（刘时银等，2015）。 

相关研究表明：自1850年以来，全球大部分冰川处于退缩状态，位于中低纬

度的山地冰川退缩尤其明显，且在最近20年出现了强烈的加速趋势，其中一些小

冰川已经消亡或接近消亡的边缘（Zemp et al., 2015）。冰川的加速消融退缩不仅

引起了海平面上升，冰川水资源储量减少等资源环境问题，而且也加大了流域冰

川灾害发生的频率和影响程度。因此，冰川消融及其对水资源的影响已成为当今

冰冻圈科学研究中重要的热点问题。 

冰川学中，冰川物质收支的盈亏用冰川物质平衡来衡量，具体是指单位时间

内冰川上以固态降水形式为主的物质收入和以冰川消融为主的物质支出的代数

和。若冰川的积累大于消融，则物质平衡为正，表现为冰川厚度增加或者冰川前

进；反之，若冰川消融大于积累，则物质平衡为负，表现为冰川厚度减薄或者冰

川退缩。 

冰川表面降水是冰川上物质积累的主要来源，可通过仪器观测和遥感资料获

取。而冰川的消融取决于冰川区的能量状况，利用能量平衡原理，观测和计算冰

川表面能量收支各分量，最后获得冰川消融耗热，从而得到冰川的消融量。这一

过程可通过冰川能量/物质平衡模型进行模拟计算。基本形式如下： 

(1 )in in out H E P M GS L L Q Q Q Q Q− + − + + + = +
            

（1-1） 
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式中，QG 为冰川表面以下的热传输，Sin 为入射短波辐射，α 为反照率，Lin

为向下长波辐射，Lout为向上长波辐射，QH和 QE 分别是冰雪面-大气间的感热和

潜热交换，QP 为降雨供热。 

能量/物质平衡模型基于物理过程，因此在理论上具备较高的模拟精度。但

在实际应用由于受多种参数获取的限制，一直以来的研究多是以单点气象站观测

的各种气象要素为基础（Oerlemans 和 Knap，1998；Andreassen et al., 2008）。

近年来随着区域水资源，气候变化等研究的需要，冰川能量/物质平衡模型的关

注点逐渐从单点的模拟转移到整条冰川甚至是流域尺度的模拟，分布式能量/物

质平衡模型成为研究的热点。然而，由于结构复杂的全分量能量平衡模型有较为

苛刻的数据要求，难以在流域范围内推广应用。于是便衍生出一个实用性的简化

方案，即简化型能量平衡模型（Oerlemans，2010）。这一模型将（1-1）式中的

各项以是否与气温相关为准分列。其中长波辐射与感热都与气（冰）温或其梯度

有关，而短波辐射的变化主要受太阳与研究点的距离和角度、局地地形、大气杂

质及水汽含量等因素的影响，因此可以将（1-1）式改写为如下形式：  

(1 )M G in TQ Q S a Q+ = − +  （1-2） 

)( aT TfQ =  （1-3） 

其中，QM 表示用于消融的能量部分，QG表示导入冰川内部能量，Sin 为入射

短波辐射，α 为反照率，Ta 为大气温度（单位℃）。（1-2）式等号左端为冰川

接收能量总和，右端第一项为短波辐射能量，第二项 QT 为所有与温度相关的能

量收支，可以表达为函数 f(Ta)。 

可见，气温、入射短波辐射和反照率是简化型能量平衡模型的基本输入参数。

其中，区域范围内复杂地形下的太阳入射辐射模拟现阶段已取得了较高的精度

（陈仁升等，2006；Zhang et al., 2015）。而气温，基于站点观测数据通过海拔-

气温直减率可以满足分布式能量平衡模型的需要，且误差不会太大。因此，反照

率的获取及其精度成为分布式能量/物质平衡模型应用的关键。 

概念上，反照率（albedo）是指对某一表面而言的总的反射辐射通量与入射

辐射通量之比，表征了地球表面对太阳辐射的反射能力。在通常研究中，它所对

应的宽带波谱范围为太阳短波波谱（0.3~4.0 μm）。对于多波段遥感的某个谱段

而言，称为谱反照率。对某波段向一定方向的反射，则称为反射率（reflectance）。



3 
 

因此，反照率为反射率在波长维和角度维的积分（王介民等，2004）。相对于其

它地表，冰川表面对太阳辐射具有较高的反射，且随着冰面特征的变化呈现出较

大的变化。整体而言，新雪的反照率值最大，可达到0.9以上，而重度污化冰的

反照率仅为0.1左右。典型冰面覆盖类型的反照率值如表1-1所示（Cuffey et al., 

2010）。 

表1-1 典型冰面类型反照率值 

表面类型 参考值 最小值 最大值 

干洁新雪 0.85 0.75 0.98 

干洁陈雪 0.80 0.70 0.85 

清洁的湿、陈雪 0.60 0.46 0.70 

污化物富集的干、陈雪 0.50 0.30 0.60 

污化物富集的湿、陈雪 0.40 0.30 0.50 

清洁粒雪 0.55 0.50 0.65 

污化物富集的粒雪 0.30 0.15 0.40 

附加冰 0.65 0.63 0.66 

蓝冰 0.64 0.60 0.65 

清洁冰 0.35 0.30 0.46 

污化物富集的冰 0.20 0.06 0.30 

作为消融过程模拟的一个关键参数，冰雪反照率对冰川能量/物质平衡模型

的影响很大。一方面，夏季降雪可显著增加反照率，使得消融和径流量显著减小；

另一方面，反照率的小范围空间变化可导致大范围内冰川消融的变化。而且，反

照率本身也受天气影响。比如，在阴天，云会优先吸收近红外辐射，导致可见光

比重增大，从而使得反照率增加。然而，对反照率的模拟比较困难。普遍认为雪

的反照率与其晶体大小有关，反照率值会随其降落后时间推移而减小，可根据雪

深、雪密度、太阳高度和气温等参数模拟。冰的反照率不同于雪，相关研究较少。

通常被当作是一个时空均匀的常数。但是，如表 1-1 所示，随着成冰阶段的改变

以及污化物富集程度的时空变化，冰的反照率值呈现明显变化。显然，模型中将

冰的反照率以时空均匀的常数输入与实际情况差异很大，因此也成为模型模拟的

主要误差来源。 
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遥感资料以其覆盖范围广，可重复观测的优势为冰川表面反照率的研究提供

了方便。将遥感数据引入分布式能量/物质平衡模型成为目前获取整条冰川甚至

流域范围内反照率的有效途径。但冰川反照率的遥感反演过程及其数据的反演精

度，尤其是在复杂地形下山地冰川区的适用性还缺乏全面认识。因此有必要在典

型冰川区开展冰川反照率的遥感反演以及以地面观测资料为基础的精度验证工

作。在此基础上，研究山地冰川反照率的时空分布格局及其影响因素，最终为分

布式能量/物质平衡模型中反照率的输入提供数据支撑。 

1.2 国内外研究现状 

1.2.1 冰川反照率的获取 

观测与模拟是地理学研究的两种基本手段。对于冰川反照率也不例外，反照

率观测是冰川反照率研究的基础，而模拟则是能量/物质平衡模型和气候模型研

究中获取相应参数的重要工具。本节将从冰川反照率的观测和参数化模拟两个方

面对其发展现状进行总结。 

1.2.1.1 冰川反照率观测 

（1）地面观测 

目前，野外对冰川表面反照率的观测有两种方法，一种是同时观测地表接收

的向下太阳入射辐射和向上半球反射辐射，通过二者的通量之比获得地表反照率。

这类观测一般通过安装在气象站上的总辐射量表或日射强度计进行，即在地面以

上某一高度，用一个朝上的短波辐射表测量向下的太阳入射辐射，它由直接辐射

加上大气对太阳光的半球散射——漫射辐射构成，用另一个朝下的短波辐射表量

测地面向上的半球反射辐射。根据Langleben（1968）对半球式辐射计的分析得

出，理论上它应接收立体角为2π球面度、半角为π/2弧度的圆锥体范围内的辐射。

但实际观测时，当辐射计朝下，面对水平地表时，有效响应辐射表的区域会比理

论值稍小。若将观测到的地表假设为一圆，即假设响应辐射表的有效区域为圆，

则圆的半径与辐射计离地面的高度大约有3:1的关系。另外，一般情况下辐射表

要求水平安装，但当所观测的雪面或冰面是倾斜状态，有一定坡度时，观测结果

便会有所偏差，造成反照率的虚假日变化现象（Jonsell et al.，2003；Weiser et al., 

2016），这时需要对观测的反照率进行坡度校正。另一种是直接观测地物的反射

光谱，通过提前测定的白板的定标系数换算为相应的反射率值。常用的有美国
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ASD公司生产的Field Spec系列地物波谱仪、日本Eiko公司的MS-720S便携式光谱

辐射计。这类观测可以快速的获得地物的反射光谱曲线，实现短期内多点观测。

但是，这种方法目前自动化观测程度不高，由于太阳光照条件、大气状况和温度

等环境因素的不断变化，需要尽可能频繁地采集地物反射光谱曲线，而且获得的

是瞬时反射率值，单点观测的地面范围较小。  

实测资料为冰川表面反照率研究提供了观测时段内连续、高精度且最为直接

的数据源，至今在冰川学研究中仍得以广泛应用（Angelen et al., 2012；Lhermitte 

et al., 2014）。然而，受到冰川表面类型及其物理性质，例如粒径大小、含水量、

密度等，和外在气候环境因素，例如太阳位置、云量等的影响，冰川表面反照率

无论在空间上还是在时间上都存在较大变率，实测资料仅能提供冰川表面有限的

观测点的反照率，难以满足分布式能量\物质平衡模拟的需要。 

（2）遥感反演 

自20世纪60年代以来，日益发展的卫星遥感技术能够获取冰川区域大范围、

长时间序列的数据资料，为冰川表面反照率的研究提供了新的手段，弥补了传统

实地观测诸多不足。 

早期用于冰川表面反照率研究的影像资料主要来自于NOAA卫星搭载的

AVHRR传感器和Landsat卫星搭载的MSS传感器。由于NOAA AVHRR影像时间

分辨率较高，可达 0.5天，空间分辨率较低，星下点分辨率仅为1.1km，前人大

多利用该数据进行极地地区大面积冰盖反照率的变化研究（Knap and Oerlemans, 

1996；Greuell, 2000；Reijmer et al., 2002）。例如，De Abreu等（1994）通过对4

景AVHRR影像进行大气校正、异向校正和窄-宽波段转换反演得到了北极海冰表

面的反照率值；Stroeve等（1997）完整提出了利用AVHRR数据反演冰盖反照率

的方法，并与同期的实测数据进行对比，得出反演结果在积雪开始消融之前以及

消融前期二者的一致性较好，随着消融的进行，表面融水增加，二者的差异开始

增大，在此基础上研究了格林兰冰盖1981~1998年间的反照率变化（Stroeve, 2001），

Seo等（2016）分析了南极地区1983~2009年间的反照率变化。 

随着Landsat 4、5、7卫星相继于1982年、1984年、1999年发射升空，Landsat 

4、5上搭载的Thematic Mapper（TM）传感器以及Landsat 7上搭载的Enhanced 

Thematic Mapper Plus（ETM+）传感器，空间分辨率在太阳短波波段（0.3~2.5 um）
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有了很大提高，为30 m，为研究规模较小的山地冰川反照率提供了很好的数据源

（Li et al., 2002；Klok et al., 2003）。Koelemeijer等（1993）首次利用TM5数据

反演了澳大利亚Hinteraisferner 冰川消融期不同时段的反照率值；Fugazza等

（2016）利用ETM+数据研究阿尔卑斯山意大利境内Forni冰川反照率的空间分布

特征。同时，Knap等（1999）和Fugazza等（2016）也分别利用自动气象站的观

测数据对TM5和ETM+的反照率反演结果进行了精度评估，得出遥感反演值与实

测值有很好的一致性，且在裸冰表面二者间的差异小于积雪表面。 

2013年2月11日升空的Landsat 8卫星，搭载了目前最先进的OLI传感器。与以

前的MSS、TM/ETM+传感器相比，OLI传感器在继承原有卫星参数的基础上，

具有更大的动态范围，其中调整较大的是B5波段（0.845~0.885 μm），避免了 0.825 

μm处水汽吸收特征；全色波段 B8波段范围变窄，以便更好地区分全色图像上植

被和非植被特征；新增了用于海岸带气溶胶监测的蓝色波段和用于卷云监测的短

波红外波段（Flood , 2014）。对于最新的OLI传感器获得的冰川反照率的反演结

果，Yue等（2017）也进行了评价，得出利用OLI传感器反演的冰川反照率依然

具有较高的精度，在此基础上分析了天山乌鲁木齐河源1号消融期反照率的时空

变化特征。时间序列长、空间分辨率高的优势决定了Landsat影像被广泛应用于

冰川、积雪的反照率研究。 

然而，上述两种数据在时空分辨率上的矛盾限制了其在规模较小的山地冰川

区反照率研究的应用。自1999年12月以来，搭载在Terra、Aqual卫星上MODIS

（Moderate ResolutionImaging Spectroradiometer）传感器提供全球尺度上逐日数

据资料，一定程度上弥补了这一缺陷。该传感器分为36个波段，波谱范围为

0.4~14.0 μm，在不同的波段具有不同的空间分辨率（250 m、500 m和1000 m），

且一天可过境4次。与AVHRR传感器相比，该传感器在光谱分辨率、空间分辨率

和测量精度上都有了显著的提高，与Landsats数据相比，其时间分辨率也显示出

很大优势。因此被广泛应用于山地冰川和冰盖反照率研究（Stroeve et al., 2006; 吴

雪娇等，2013; Wright et al., 2014; Ming et al., 2015; Moustafa et al., 2015）。而且

该产品在格陵兰冰盖有着较高的精度，与实测数据误差在6%以内，而在冰川消

融区存在较大误差（Stroeve et al., 2005）。 

近年来，通过对辐射传输方程的求解，其它一些高光谱成像光谱仪数据（如

AVIRIS、Hyperion）也被用来反演积雪覆盖比例、有效粒径、杂质含量、含水
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量等积雪的物理参数，根据有效粒径、杂质含量便可计算出积雪反照率（Painter 

et al.，2003）。此外，地面摄影技术已被应用于冰雪反照率的变化特征研究中，

Corripio（2004）考虑地形因素对太阳辐射的影响，通过地面摄影获取冰川影像，

对冰川反照率进行反演，但没有考虑冰雪地物的各向异性反射；Dumont等（2011）

进一步改进了Corripio的研究方法，将冰雪的各向异性反射考虑在内，对法国Saint 

Sorlin冰川表面反照率的时空变化特征进行研究。 

1.2.1.2 冰川反照率参数化 

冰川反照率是冰雪消融模拟过程中的一个重要参数，由于其存在着较大的时

空变化特征，使其成为制约分布式冰川能量/物质平衡模型发展的重要因子。自

20世纪50年代以来，冰川学家在冰川反照率参数化模拟方面做了大量的研究。根

据模型构建机理的不同，冰川反照率参数化模型可分为基于气象要素的统计回归

模型和基于辐射传输理论的物理模型。 

（1）基于气象要素的统计回归模型 

这种反照率参数化思路是根据实测反照率时间序列，通过统计回归的手段拟

合出实际冰川表面反照率关于气象要素（气温、降水、云量）、雪深、雪密度、

雪粒径、太阳高度、杂质含量、理想冰和雪反照率等参数的经验公式。在具体参

数化过程中，考虑到表面反照率的大小主要由冰川表面类型（裸冰、积雪）及其

物理性质决定，因而在提出的冰川反照率参数化方案中通常先将冰川表面划分为

裸冰和积雪，分别建立两者的参数化模型。 

然而，由于诸如积雪粒径大小、杂质含量、冰碛物覆盖率等物理参数不容易

获取，在反照率参数化方案中通常用其它变量来代替。例如：雪龄，一方面可以

反映积雪颗粒随时间逐渐增大的情况，另一方面还可以反映在积雪中杂质含量随

时间逐渐聚集的情况，因而可作为替代变量进行反照率参数化模拟（Klok and 

Oerlemans，2004）。降雪后的正积温（Ta）导致了积雪的消融，引起积雪粒径

增大、杂质含量增多，从而降低了冰川表面反照率，因而它也作为一种替代变量

应用于反照率参数化模型中（Klok and Oerlemans，2004）。表1-2总结了目前反

照率参数化研究中主要涉及到的物理控制变量及其替代变量。 
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表1-2 冰、雪反照率的物理控制变量和替代变量 

冰川表面类型 控制变量 符号 物理控制/替代变量 

积雪 

积雪粒径（mm） γ 物理控制变量 

杂质含量（ppm） I 物理控制变量 

积雪密度（kg/m） ρ 物理控制变量 

积雪深度（cm） d 物理控制变量 

降雪后积累消融量（mm w.e.） Ma 替代变量 

降雪后天数（d） ta 替代变量 

降雪后积累最大正积温（℃） Ta 替代变量 

裸冰 

冰碛物覆盖率（%） D 物理控制变量 

海拔高度（m a.s.l.） E 替代变量 

冰面暴露后积累消融量（mm w.e.） Ma 替代变量 

冰面暴露后天数（d） ta 替代变量 

现阶段，冰雪反照率参数化方案，以1天为时间分辨率的居多，用到的替代

变量主要有气温，包括日均温、正积温，雪龄，雪深和海拔高度（Arnold et al., 1996; 

Oerlemans and Knap, 1998; Mölg et al., 2008; 蒋熹, 2008a; Möller, 2012；Azzoni et 

al., 2016）。例如：1956年美国工程兵团根据实测数据了建立的积雪反照率与雪

龄的统计回归关系。Dickinson等（1986）在BATS（Biosphere-Atmosphere Transfer 

Scheme）中考虑了太阳天顶角对反照率的影响。Brun 等（1992）根据波长分段，

将积雪反照率参数化为其粒径的函数。Winther等（1993）根据挪威试验场在冬

季的实测数据建立了积雪反照率与累积日最高气温、太阳辐射总量的线性关系。

Oerlemans and Knap （ 1998 ） 根 据 瑞 士 Morteratschgletscher 冰 川 消 融 区

1995.10~1996.9自动气象站提供的实测气象资料将反照率参数化为雪深、雪龄和

理想冰和雪反照率的函数。Greuell和Konzelmann（1994）在SOMARS雪冰物质

平衡模型中反照率的参数化通过了雪、冰密度和云量的修正。其中以Oerlemans 

and Knap (1998) 提出的反照率参数化方案应用最为广泛。 

然而，上述研究中均没有考虑到杂质对反照率的影响。随着研究的不断深入， 

Brock et al. (2000)在前人研究的基础上，加入了冰碛覆盖率D对反照率的影响。

他根据瑞士Haut d’Arolla冰川表面实测数据进行积雪反照率参数化时，首先按积

雪深度d将其分为深雪（d ≥ 0.5 cm w.e.）和浅雪（d < 0.5 cm w.e.），对深雪不考



9 
 

虑下垫冰面对其反照率的影响，而对浅雪考虑了下垫冰面对其反照率的影响，分

别采用不同的参数化公式。对于裸冰，采用海拔高度E作为冰碛物覆盖率D的替

代变量，建立了裸冰反照率α关于海拔高度的参数化公式。而且，为了保持从深

雪反照率下降至浅雪反照率数值的连续性，引入了关于雪深d的平滑过渡函数。

由于在参数化过程中尽可能的考虑了影响反照率各种因素，所以该参数化方案的

模拟效果较好。 

但是相关研究表明，受日内气温、云量与太阳高度角等要素的影响，冰川表

面反照率存在着明显的日内变化特征（Hock, 2005）。而以天为单位的冰雪反照

率参数化模型没有考虑冰雪反照率的日内变化，模拟值仅代表了反照率的日均值。

若忽略冰川反照率的日变化信息，将会导致净短波辐射量变化达16%，从而影响

冰川物质平衡模拟精度（Arendt，1999）。因此在参数化模拟方案中需要考虑冰

川反照率的日变化过程，发展逐时分辨率的冰雪反照率参数化方案。 

前人研究中提出的逐时分辨率冰雪反照率参数化模型并不多。最典型的为

Hock and Holmgren (2005)在瑞典北部的Storglaciären 冰川发展的逐时分辨率的

冰川能量/物质模型中提出的逐时分辨率的冰川表面反照率参数化方案。在积雪

表面，根据前一个小时的反照率估算逐时反照率值。在有降雪的情况下，以降雪

量为变量对积雪反照率进行参数化；在无降雪的情况下，以降雪后的天数、逐时

气温为替代变量进行反照率参数化。在考虑云层覆盖影响的情况下，最后计算的

积雪反照率需要用两个时刻间的云量覆盖率变化进行修正，其中云量覆盖率为实

测入射太阳短波辐射与大气层顶太阳辐射的比值。在裸冰表面，由于其反照率随

时间变化不明显，则可设为固定值0.355，在空间上随着海拔高度的增加而增大，

增加速率约为3%·(100m)-1。 

这种基于气象要素的反照率参数化模型属于经验统计模型，它较少的考虑反

照率变化的物理机制，以气象要素、雪深、密度等代用指标为模型参数。方法简

单，数据易于获取，已被广泛应用于冰雪消融模拟的研究中。然而，由于经验统

计模型由实测数据统计回归得到，受数据采集时间、地域特征的限制，不同的反

照率模型都有其应用的局限性，很难应用于其它地区。 

（2）基于辐射传输的物理模型 

为了能够反映冰雪地物在太阳波谱区（0.3~4.0 um）的反射波谱特征，以及
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积雪粒径、太阳天顶角、太阳直射、散射、雪深等要素对雪冰反照率的影响。相

关研究基于冰雪的光学性质、米氏散射理论对辐射传输方程进行求解，结合能量

平衡、物质平衡模式，模拟冰雪面的反照率。 

早期的积雪反射率模型为二流辐射传输模型，以有效积雪粒径和吸收系数为

输入参数，没有充分考虑单个冰粒的散射作用（Dunkle and Bevans，1956）。在

1980年提出的Wiscombe-Warren（WW）模式，该模式将雪中的冰粒概化为圆球

体，在忽略颗粒间“近场效应”的前提下用米氏散射理论计算单个冰粒的散射，再

结合delta-Eddington的多次散射近似求解算法（Wiscombe and Warren，1980），

其优势在于输入的参数均为实测值，可操作性强，被广泛应用。随后，Choudhury 

and Chang（1981）用Sagan-Pollack近似求解方法代替米氏散射算法，并结合

delta-Eddington多次散射算法，提出了Choudhury-Chang波谱反照率模式。Mullen 

and Warren（1988）根据实测数据针对湖冰类型提出了辐射传输模型，结果表明，

湖冰的波谱反照率主要受到冰体中气泡大小分布、吸收系数、太阳高度角等要素

的影响。Marshall（1989）在Wiscombe-Warren 模型基础上发展了一种新的物理

模型，该模型根据颗粒半径、太阳高度角、黒碳含量、雪深的要素来模拟积雪在

可见光、近红外波段的反照率，已被应用到气候模式中。Aoki et al（2000）根据

多次散射模型模拟日本北海道地区积雪的光谱反射率，并分析积雪物理特性（杂

质含量、粒径、密度等）对波谱反照率的影响。Green et al（2002）基于冰和液

态水的固有光学属性-光谱复折射率，建立了两个可反演积雪粒径和液态水含量

的积雪波谱反射率模型，该模型中利用米氏散射理论计算两个模型中假设为球状

的雪晶的消光、散射和非对称性等光学属性，用于约束离散坐标系辐射传输

（DISORT）的计算。Gardner and Sharp（2010）以雪冰面积、黒碳含量、太阳

高度角、云层光学厚度和雪深这5个变量作为影响冰雪波谱反射率特征的参数，

将16流平面平行雪冰辐射传输（DISORT）模型与Santa Barbara DISORT（SBDART）

大气模型相结合，建立了新的一种冰雪反照率参数化模型经验证有着较高的精度，

已被应用到南极地区的气候模式中（Munneke et al，2011）。 

此类型模型充分考虑了冰雪物理属性、大气条件等因素对冰雪地物的反射波

谱特性的影响，是一种基于理论与物理机制的模型。与统计回归模型相比，该模

型在反映冰雪反射波谱特征及其影响因素上有着一定的优势，适用于冰雪反照率

变化特征的理论研究，但此类型模型的物理机制较为复杂，要求输入的参数较多，

不容易得到，限制了其在研究中的实用性。 
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1.2.2 冰川反照率时空分布特征及影响因素 

冰川表面反照率由三方面因素决定（Gardner and Sharp, 2010）。第一，表面

覆盖类型的光学性质。图1-1为成冰过程中不同阶段的反射光谱曲线。从图中可

以看出，虽然不同状态下的反射波谱曲线不同，但其趋势走向类似。每条曲线在

可见光区的变动都较小，均表现出强烈的反射，随着波长的增加，反射特性逐渐

减弱，尤其在0.6~0.7以后开始急速下降，在近红外区呈现强烈的吸收，整体上积

雪的反射波谱曲线高于裸冰，可见光区的反照率高于近红外。污化物的增加，以

及冰体内气泡的增加均会引起冰川光学性质的改变，进而影响冰川反照率。研究

发现，冰面可见光区反照率一般为0.35~0.65，饱含气泡的附加冰甚至高达0.7~0.8

（Winther,1994；Dadic R et al., 2013）。 

图1-1 冰川冰在不同成冰阶段的反射光谱（Zeng et al., 1983） 

第二，冰粒与光子相互作用的位置与频率，包括：散射和吸收，这一过程可

基于辐射传输过程加以解释。例如：冰粒对光子的散射主要发生在冰/雪-气的接

触面，而对其吸收主则要发生在雪层的穿透过程中。随着冰粒的增大，入射光穿

越晶粒的有效距离加长，增加了光子被吸收概率，减少了被散射的能量比例，最

终导致反照率的降低。再如：液态水在短波区间的光学属性与冰十分相近，因此

雪层中液态水的出现不会直接影响到积雪的波谱特征（Dozier, 1989）。然而，

液态水能够加速冰粒粒径增大的过程，并通过填充冰粒间的空隙增大了积雪颗粒
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的有效粒径，间接导致积雪光谱反射率降低（Gardner and Sharp, 2010）。由于可

见光能够穿越一定厚度的雪层，使得一定范围内，随着积雪厚度的增加，体散射

增强，积雪反照率增加。 

第三，入射太阳辐射状况。例如：当太阳入射天顶角较大时，受晶粒的不对

称散射作用影响，光子在晶粒表面发生散射的几率要高于垂直入射时，因此会增

加冰川反照率。另外，当云出现时，由于云层对近红外辐射强烈吸收，造成冰雪

面接收到的太阳辐射中可见光辐射比例增加，也会导致整个太阳波谱冰雪面反照

率的增加。 

因此，受与雪冰表面物理属性，例如：晶粒大小，密度、含水量、雪层厚度、

粗糙度、污化物等和大气或天空状况，例如：太阳天顶角、云量、云状、大气水

汽含量、浑浊度等有关的多方面因素的影响以及各因素间相互作用，冰川表面反

照率呈现出剧烈的时空变化。早在20世纪50年代，在阿拉斯加州的Lemon Creek

冰川、格陵兰冰帽等区域就开展了对积雪反照率随时间变化的研究，认为积雪反

照率在时间尺度上的变化是由其表面粗糙度、杂质含量、消融冻结与大气状况等

因素的改变引起的（Hubley, 1955；Diamond 和 Gerdel, 1956）；对冰体反照率

变化特征研究是从1969年开始的，Bolsenga对北美五大湖区域的冰体分不同类型

进行研究，结果表明冰体反照率可从清洁冰的0.1变化到雪冰的0.46，而后考虑了

一天内太阳高度角和云量的变化情况，对雪冰、污化冰反照率的日内变化进行了

观测和分析（Bolsenga, 1969；Bolsenga, 1977）。 

近年来，研究者在格陵兰冰盖、南极冰盖、挪威Svalbard地区（Winther et al., 

2002）、瑞士Morteratschgletscher、Haut冰川、阿尔卑斯山Aint Sorlin冰川、安第

斯山Zongo冰川和瑞典Storglaciären冰川等地区分别进行单点或区域冰川表面反

照率的观测研究，根据多源数据分析冰川表面反照率在观测时段内的时空变化特

征，并对其影响因素进行研究。 

研究结果表明：雪面反照率在一天中受太阳高度角、消融冻结作用的影响呈

现明显的日内变化，其数值可达0.3以上。在晴空天气下随着太阳高度角的升高

而减小，即在早晚时反照率较高，在当地正午前后反照率达到最低（Choudhury, 

1981）。而且，由于积雪的变质作用以及消融，在一日内即使上、下午太阳高度

角相同时，反照率值也略有差异，表现为上午反照率值大于下午反照率值，反照

率变化相对地方正午时刻呈现不对称分布。当天空有云时，积雪反照率日内变化
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趋于减缓，对太阳高度角的依存关系减小。相对于积雪反照率，冰面反照率的日

内变化平缓，其值较为稳定，天空云量对其变化的影响也较小（Jonsell et al.，2003）。 

前人对冰川表面反照率长时间序列变化的研究相对较少，一般采用日反照率

值的时间序列来反映冰雪面反照率的季节变化特征。Oerlemans等（1998）在瑞

士Morteratschgletscher冰川消融区的实测数据显示冬季反照率最大，春季反照率

小于冬季，到夏季最低，随后缓慢上升。而王杰（2012）基于MODIS反照率产

品对中国西部典型冰川的研究得出，大陆型冰川（喀纳斯冰川、科其卡尔冰川、

普若岗日冰原、冬克玛底冰川和老虎沟12号冰川）表面反照率在秋（冬）季最大，

冬、春季逐渐减小，在夏季达到最小；而海洋型冰川（帕隆藏布4号冰川和海螺

沟冰川）表面反照率的年内变化不同于大陆型冰川，在春季最大，秋、冬季次之，

夏季达到最小。Jonsell等（2003）认为冰川反照率的这种季节变化是表面覆盖类

型在积雪与裸冰间过渡转换的结果。 

对年代际尺度冰川反照率变化的研究结果表明，2000年以来，绝大多数冰川

反照率呈现不同程度的下降趋势。其中，2002~2012年间，格陵兰西南地区7~8

月的反照率以每10年0.04~0.16的速率下降（Stroeve et al., 2013）；喜马拉雅地区

的冰川反照率2000~2009年间也以每年0.41±0.40%的速率下降，且北坡（0.61±0.50% 

a-1）快于南坡（0.20±0.11% a-1）（Ming et al., 2012）；而同期中国西部9条冰川

的夏季反照率除老虎沟12号冰川有增加趋势外（增加速率为0.0029 a-1），其余冰

川反照率均为下降，下降速率在0.0012~0.0059 a-1（Wang et al., 2014）。Seo 等

（2016）对南极地区1983~2009年间反照率的研究发现，该地区反照率呈现两种

不同的变化趋势，南极西部地区，反照率以0.0007~0.0015 a-1的速率下降，而其

余地区，则以0.0006 a-1速率增加。 

冰川表面反照率的空间变化与其表面状况、类型有关，由于积雪反照率大于

裸冰反照率，因此积累区反照率通常大于消融区反照率，在有污化或碎屑沉积的

部分反照率低，而在清洁的冰面或雪面上反照率相对较高（Moustafa et al., 2015）。

整体上，山地冰川表面反照率一般呈现随海拔的升高而增加的分布规律，且在平

衡线附近增速最快（Knap et al., 1999b）。然而，也有研究发现，由于强降水对

表面污化物的冲洗，使得冰川反照率的空间分布不完全随海拔的变化而变化

（Brock, 2000）。 

1.2.3 冰川反照率与冰川物质平衡的关系 
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基于能量/物质平衡模型的模拟表明，太阳短波辐射为冰川消融提供了最主

要的能量源。而冰川表面吸收的太阳短波辐射由入射太阳短波辐射和其表面反照

率共同决定。研究表明，冰川物质平衡对反照率的变化极其敏感（Naegeli et al., 

2017），且物质平衡高度结构主要受反照率高度结构的影响，反照率大小直接影

响冰川物质平衡水平（Jiang et al., 2010）。例如，加拿大Peyto冰川的研究结果显

示，反照率增大0.05会引起冰川物质平衡量增加0.66 m w.e.，反照率减小0.05会

引起物质平衡量减少0.83 m w.e.（Munro, 1991）；我国祁连山老虎沟12号冰川反

照率变化0.1，导致其物质平衡变化36%（Sun et al., 2014）。 

冰川物质平衡对反照率变化的敏感响应主要是由二者间的正反馈机制造成

的。由于冰面反照率降低，改变了其表面与大气之间的能量交换过程，使得冰川

吸收的太阳辐射能增加，导致冰川消融加速。伴随消融的加强，在积累区，积雪

面积缩小、积雪变质速率加快、高反照率的细粒雪减少、低反照率的粗粒雪增多、

含水量增加；在消融区，具有更低反照率的裸冰面积扩大，冰内杂质在表面不断

富集。冰川表面物理属性的这些变化，又进一步降低了其反照率。因此，在这一

正反馈机制的作用下，反照率下降成为近年来冰川加速消融的重要原因之一（Li 

et al., 2011） 

由于反照率与物质平衡关系密切，近年来一些学者尝试基于遥感反演反照率

的方法来计算冰川物质平衡（De Ruyter De Wildt et al., 2002；Dumont et al., 2012）。

研究结果表明，当反照率达到最小时，冰川雪线高度到达最高，而雪线是冰川平

衡线最好的指示器，因此可以通过建立年内最小反照率与当年物质平衡的关系，

来估算冰川物质平衡。Greuell 和 Oerlrmans（2005）基于以上思路，利用 AVHRR

影像反演的冰川反照率，估算了格陵兰 K 断面处的物质平衡，估算结果诠释了

过去 13 年间 71%的冰川物质平衡变化。其结果显示该方法对于那些积累量较小

的冰川有很好的适用性。Greuell 等（2007）基于同一思路，利用 MODIS 反照率

产品，估算了斯瓦尔巴岛地区 Kongsvegen 冰川和 Hansbreen 冰川 2000~2005 年

的物质平衡，发现其结果与同期的实测值之间有很高的相关性（分别为 0.94 和

0.82），但需要注意的是这种方法无法计算出物质平衡的绝对量值，对年内变化

也存在低估现象。Brun 等（2015）采用了与 Greuell 等（2007）相同的方法与数

据，重建了喜马拉雅山地区 Chhoya Shigri 冰川和 Mera 冰川 2000~2013 年间的

物质平衡序列，均得到了可信的结果。他同时也指出该方法更适用于反照率存在

明显季节变化的冰川上，且对于冬季积累型冰川的估算可信度更高，而对夏季积
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累型冰川的适用性有待进一步验证。Wu 等（2015）也采用了同样的方法与遥感

数据，估算了大冬克玛底冰川 2002~2012 年间的物质平衡，发现其变化趋势与基

于实测小冬克玛底的变化趋势一致，2006 年和 2010 年的两个极低物质平衡年份

也有很好的对应。Sirruey 等（2016）在通过冰川年内最小反照率计算年物质平

衡的基础上，进一步提出，冬季冰川累积反照率值与冰川冬平衡也高度相关，可

以通过冰川冬季累积反照率计算冰川冬季物质平衡，将这一方法应用于新西兰

Brewster 冰川，得出其计算结果可以解释该冰川 88%的实测冬物质平衡变化，该

冰川年物质平衡主要受其夏物质平衡决定，决定系数为 0.92。 

这种通过冰川年内最小反照率与物质平衡的统计回归关系计算冰川物质平

衡的方法，虽然以最少的输入参数计算了冰川物质平衡，并得到了较可信的结果，

也实现了对观测资料较少地区的冰川物质平衡计算。但是不难看出，这种方法目

前多应用于以冬季积累为主的冰川，在夏季积累型冰川上的适用性还不得而知。

而且，该方法目前用到的遥感数据为时间分辨率较高，空间分辨率较低的 MODIS

数据和 AVHRR 数据，满足面积较大的山地冰川和冰盖研究的需要，但对于占全

球冰川数量 79.2%的面积不足 1km2 的山地冰川而言，则需要更高空间分辨率的

遥感数据。 

我国是全球中低纬度山地冰川最为发育的国家之一，冰川融水为干旱半干旱

地区提供了重要的淡水资源。而在国内，对冰川反照率开展的研究并不多。反照

率资料多为实地单点观测得到（白重瑗等，1989；蒋熹等，2008；孙维君，2011；

杨兴国等，2010；杨清华等，2013）。迄今应用遥感资料对中国境内冰川表面反

照率开展的研究较少（毛瑞娟等，2013; Ming et al., 2015; Wang et al., 2014; 2015; 

Wu et al., 2015），而且，这些研究很少涉及到冰川区遥感反演反照率精度评估

方面的内容，虽然王杰 等（2012）利用自动气象站观测数据直接对遥感反演反

照率结果进行了精度验证，但是他没有考虑到仪器观测视场与像元面积之间的空

间差异。在反照率参数化模拟方面，仅有康尔泗（1994）、蒋熹（2011）和王杰

（2012）分别对乌鲁木齐河源 1 号冰川、祁连山七一冰川和冬克玛底冰川进行反

照率参数化模型的构建，模型的基本方程并没有太大变化，主要改进对单个能量

组分的模拟，例如太阳入射辐射分量等，使其更符合实际情况或更具有物理意义。 

1.3 研究目的、内容与技术路线 

1.3.1 研究目的 
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本研究的主要目的是利用遥感影像反演冰川反照率，模拟规模较小的山地冰

川物质平衡，一方面为分布式能量/物质平衡模型中反照率的输入提供科学依据，

另一方面也为缺乏实测资料地区冰川物质平衡的计算提供借鉴。具体可分为如下

三点： 

（1）利用遥感影像反演冰川反照率，评价其在山地冰川区的适用性； 

（2）基于冰川反照率的时空变化特征，通过冰川反照率动态阈值法提取冰

川消融期末的雪线高度； 

（3）基于平衡线模式，模拟冰川物质平衡。 

1.3.2 主要研究内容 

围绕上述研究目的，本研究选择反照率时空变化明显、代表性良好且具有长

期系统而全面的冰川观测数据的天山乌鲁木齐河源1号冰川为研究区，以2000年

以来多期Landsat影像和MOD10A1产品为主要数据源，结合多种冰川实测资料，

包括ASD反照率数据、自动气象站辐射数据、物质平衡数据、气温降水数据和冰

川表面污化物数据，进行以下几个方面的研究： 

（1）通过影像配准、辐射定标、大气校正、地形校正、BRDF校正以及窄-

宽波段的转换进行Landsat影像冰川反照率反演。同时也对MOD10A1产品进行预

处理，提取乌源1号冰川的反照率值。然后利用同期实测冰川反照率数据分别对

这两种遥感反照率结果进行精度评价，以验证这两种反照率资料在本区域的适用

性； 

（2）利用多源数据对乌源1号冰川反照率的时空变化特征进行分析，包括一

个物质平衡年内不同表面状态下冰川反照率的空间分布特征、消融期反照率的日

内变化、季节变化和2000年以来的年际变化。在此基础上探讨冰川积累区面积比

例、地形、云量、表面污化物，液态水以及气温、降水等因素对其时空变化的影

响； 

（3）基于冰川反照率的时空变化特征，根据积雪、冰川冰反照率数值之间

的差异，划定动态阈值对冰川消融期末的雪线进行提取，讨论大陆型冰川雪线高

度与平衡线高度的关系； 

（4）在获得冰川雪线高度以及物质平衡梯度的基础上，基于平衡线模式模
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拟2002~2015年间的冰川物质平衡，并利用实测物质平衡值对模拟精度进行验证。 

1.3.3 技术路线 

本研究的技术流程图如图1-2所示： 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

图 1-2 研究技术流程图 

1.4 论文结构 

第一章是绪论。阐述了本研究的选题背景和意义，介绍了冰川反照率获取、

时空变化及其影响因素和冰川反照率与物质平衡的关系 3 方面的国内外研究现

状，在此基础上提出本研究的目标，研究思路和主要内容。 

第二章是研究区概况。主要介绍了天山及乌鲁木齐河源 1 号冰川的基本概况，

包括地理位置、气候特征、冰川发育现状、过去和未来的变化情况以及在此处开

展冰川反照率研究的意义。 

第三章对研究中用到的所有数据资料的来源、获取方法以及用途进行了详细
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介绍。主要有遥感数据，包括Landsat影像和MOD10A1产品；实测反照率数据，

包括ASD地物光谱仪数据和自动气象站数据；花杆/雪坑法计算的物质平衡及平

衡线数据以及其他辅助数据，包括气象数据、地面高程数据和冰尘数据。 

第四章，首先对Landsat影像进行了反照率反演。同时，也利用MRT转化工

具对MOD10A1产品进行了预处理，提取了研究区的反照率值。然后，利用实测

资料分别对两种遥感数据进行了精度验证，并分析可能的误差来源。 

第五章，利用Landsat影像的反演结果、MOD10A1产品数据、ASD野外观测

数据和自动气象站数据分析了乌源1号冰川反照率的时空变化特征，主要包括不

同状态下的空间分布情况，消融期冰川反照率的日内变化、季节变化和年际变化。 

第六章，重点分析了冰川积累区面积比例、气温、降水，表面污化物、液态

水、云量和地形对冰川反照率的影响。 

第七章，首先根据积雪、冰川冰反照率的数值差异提取了冰川消融期末的雪

线高度，讨论了消融期末反演雪线高度与平衡线高度的关系。同时，也通过实测

物质平衡值与海拔的线性拟合得到冰川的物质平衡梯度。在此基础上，基于平衡

线模式模拟计算了2002~2015年的冰川物质平衡，并利用实测物质平衡值对模拟

精度进行验证。  

第八章是结论与展望。系统的总结了本研究的主要结果，并指出当前研究的

问题和不足，对今后进一步的研究进行了探讨。 
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2 研究区概况 

2.1 区域背景 

2.1.1 天山自然地理状况 

天山（67°~95°E、40°~45°N）是横亘于亚洲中部中、吉、哈三国境内的巨大

山系，若以西端的乌加穆斯基山，东端的哈尔里克山，以及北部的赛木里湖和西

南的费尔干山为界，东西全长 2100 km，南北最大宽度 300 km。其四周分布有广

袤的沙漠，戈壁和荒漠。南面为我国最大的沙漠——塔克拉玛干沙漠，北面为古

尔班通古特沙漠，向东与西甘肃沙地，以及内蒙古戈壁高原相邻，向西与中亚的

穆云库姆沙漠、萨雷－伊施科特劳沙漠相接（图 2-1）。整个天山山系由 36 条北

西—南东走向的山脉和山间盆地组成，山势高峻，海拔高差大，平均海拔约 4000 

m，最高峰为托木尔地区的托木尔峰（7435.3 m）。其中，我国境内的天山通常称

东天山，横跨新疆维吾尔自治区全境，西端为中国与吉尔吉斯斯坦边界，东端是

哈密市以东的星星峡戈壁，东西绵延 1700 km，占天山总长度的 2/3。 

图 2-1 天山山脉地理位置及周围环境 

天山山系大气环流是亚欧大气环流的一部分，因此，整个山系全年受北半球

西风带控制。然而，由于受青藏高原和帕米尔高原的影响，西风气流在4000 m

以下被分割成南北两支，其中天山地区主要受北支气流的影响，并在冬季达到最

强。在气流北上途中，与高大地形的共同作用下，在低空形成强大的反气旋性环

流系统，加之此时受西伯利亚反气旋的影响，最终导致冬季山区的气候特征以干

冷为主，盛行偏北风，东北风。夏季，青藏高原副热带高压系统极为发达，使其
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北部的纬向环流增强，并于40ºN附近的副热带峰区位置形成天山山地的夏季雨区

（胡汝骥，2004）。而且，在近地表，山地与盆地结合的独特地理格局使地表气

流进一步复杂化，由于热力作用的差异使得山坡与盆地之间形成局部的山谷风环

流系统。 

天山地处内陆，加之总体海拔高，山体切割强烈。山区气候以大陆性强、干

燥度高、垂直气候分带显著为特征。水热时空分布差异明显，云量较少。天山同

海拔高度上的年平均气温，具有从北向南、从西向东、从山地边缘向内陆逐渐降

低的趋势。海拔2000 m以上气温逐减量与海拔高度呈直线关系，海拔高度每升高

100 m，气温降低0.7 ℃。天山地区最冷月普遍出现在1月份，此时大部分地区平

均气温低于-10 ℃，高山带低于-15 ℃，山间盆地和冰川带，月平均气温低于-20 ℃

（李江风，1991）。而且，由于天山特有的山、盆地貌组合结构，冬季在山区往

往会形成一定厚度的逆温层，其厚度、高度和强度因时、因地而异。 

天山山地的水汽主要来自三个方向（Aizen et al., 2001）：一是西风气流，携

带大西洋水汽由西向东输入，期间不断得到地中海，里海，黑海、咸海等水体的

补充，成为天山地区最主要的水汽来源。二是来自北冰洋的冷湿气流，途径西西

伯利亚，翻越阿尔泰山到达天山北部，受山体的阻挡，气流在抬升过程中水汽凝

结产生降水。三是伊朗和阿富汗爆发气旋的北上，在天山南部形成的气旋性降水。

因此，整体上，天山降水的空间分布呈现出自西向东逐渐减少的趋势（Bothe, et 

al., 2012）。西部伊犁河谷，平原区降水较少，一般在300 mm左右；随海拔的升

高降水量逐渐增加，在海拔1000 m处可达400 mm左右；海拔3000 m以上的高寒

山区，广泛发育有现代冰川，冰川区降水量可达800~1000 mm（叶佰生等，1997）。

而位于天山最东端的哈密盆地，多年平均降水量为34.6 mm，海拔3300 m处7月份

的降水量为有157 mm，庙尔沟平顶冰川区的年降水量也仅 600 mm （李忠勤等，

2007c）。另外，就降水形式而言，天山地区可分成三个液、固态降水区。第一个

降水区是山地的山前地带，这里年平均降水量的85%以液态形式出现；第二个区

是中山带，液态和固态降水分别占70~75%和30~25%。第三个降水区是高山带，

主要为固态降水。 

2.1.2 天山冰川发育及其变化 

独特的山地走势和巨大的高度阻挡了大量来自西面和北面的高空水汽，为天

山地区冰川发育提供了优越的物质和低温条件。根据 RGI 第五版数据，天山共
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发育现代冰川 14 966 条，面积 12 385.48 km2，分别占世界冰川总条数和总面积

的 7.6%和 1.7%。这些冰川分属于中国、吉尔吉斯斯坦、哈萨克斯坦和乌兹别克

斯坦四国。冰川类型上，天山冰川绝大部分为山谷冰川，冰川平均作用范围在

2640~7097 m 之间，仅有 179 条为平顶冰川，其面积约占冰川总面积的 8%。冰

川规模上，天山地区冰川整体规模较小，从冰川面积来看，85.7%的冰川面积不

足 1 km2，单条冰川平均面积为 0.83 km2，小于世界冰川的平均面积，为 3.52 km2。

就冰川长度而言，65.4%的冰川长度在 1 km 以下，10 km 以上的冰川有 42 条，

最长的为南伊内里切克冰川，长 61.4 km，面积 373.9 km2。冰川末端朝向上，天

山大多数冰川发育在北坡（0°~22.5°，337.5°~360°）、东北坡（22.5°~67.5°）和西

北坡（292.5°~337.5°）。约占天山冰川总条数的 73.3%，相应占冰川总面积的 63.1%。

南坡发育的（157.5°~202.5°）冰川虽然数量最少，但单条冰川的平均面积最大。

空间分布上，按冰川的地理位置及其互相组合，可以分为内天山、北天山、中央

天山、西天山和东天山。其中，中央天山是由其最高峰——托木尔峰（7435 m）

与汗腾格里峰（6995 m）等 40 余座海拔 6000 m 以上的山峰组成的高大山地，即

托木尔–汗腾格里峰山汇。围绕这些山峰四周，放射状的分布着众多规模巨大的

树枝状复式山谷冰川。天山地区 7 条面积大于 100 km2 的冰川均分布于此，成为

天山最大的冰川作用中心。 

天山深居中亚内陆地区，其高海拔地区发育的冰川是该地区重要的水资源，

形成了楚河、锡尔河、伊犁河和塔里木河等著名河流。据估算，中国新疆冰川融

水对河川径流的平均贡献率在25%以上（杨针娘，1991）；在塔里木盆地，这一

比例上升至40%；在东天山吐哈盆地，这一比例可高达70%，（康尔泗等，2002）。 

其中，根据第二次中国冰川编目资料，中国境内天山目前有冰川7 934条，

面积7 179.77 km2，分别占天山山脉冰川条数和面积的44%和50%，是天山冰川主

要发育地区，冰储量约为707.95 km3，折合成水当量约为 6371.5×108 m3（刘时银

等，2015）。中国天山地区冰川分布极不均匀，托木尔山-汗腾格里山汇区和哈尔

克他乌山发育的冰川虽然数量较少，但冰川面积较大（平均面积2.35 km2），是

天山最大的冰川作用中心，其次为依连哈比尔尕山，虽然发育冰川最多，但多为

小型冰川，平均面积仅为0.75 km2。其他多数山区的冰川规模较小，平均面积不

足1 km2。从面积等级来看，中国天山冰川主要以面积小于1.0 km2的冰川为主，

条数达6887条，占中国天山冰川总条数的85.9%。随着冰川面积等级的增大，冰

川数量急剧减少，但面积和储量却呈增加趋势。其中面积介于1.0~10.0 km2冰川
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条数所占比例仅为13.2%，但其面积和冰储量所占比例却达38.2%和20.9%；面积

大于等于10 km2的冰川条数仅有69条，但其面积和储量高达2854.2 km2和576.2 

km3，分别占总面积和总储量的39.2%和73.7%。中国天山冰川分属于伊犁河流域、

塔里木河流域、准格尔内流水系和吐鲁番-哈密内流水系。 

受气候变暖的影响，自小冰期以来，尤其在近50年间，天山冰川均处于退缩

状态，并在上世纪70年代以后，呈现出加速趋势。1961~2012年整个天山山系冰

川总面积减少2960±1030 km2（18±6%），物质损失量达5.4±2.8 Gt/yr（27±15%）

（Farinotti et al.，2015）。且在不同区域差异十分显著，基于天山地区20条参照

冰川的研究推测，从小冰期末至今，外天山的冰川面积可能减小了50%-90%，内

天山冰川相对稳定，面积变化在3~7%之间（Savoskul, 1997）。其中，Tino 等（2013; 

2014）利用KH-9间谍卫星和SPOT-5影像对比发现：整个中天山地区的冰川面积

在1975~2008年间缩减了245±315 km2（3.7±4.8%），平均每年缩减0.11±0.14%。

30年间冰川的物质亏损幅度为0.35±0.34 m·a-1。空间上呈现出自东向西、自内向

外逐渐增大的趋势。对比天山北部阿拉阿查（Ala Archa）地区不同时期的遥感影

像也发现，冰川总面积在1964~2010年间缩减了7.5±2.0 km2（18.3±5.0%）(Bolch 

2015)，其中1963~1981年间冰川面积缩减了2.21 km2（5.2%），1981~2003年冰川

面积缩减量为4.31 km2（10.6%）(Aizen et al., 2006)。冰川末端在1861~2003年间

退缩了1.5 km(Aizen et al., 2006)。近50年来，冰川物质亏损量为0.98±0.56 km3，

平均每年消融0.45 m。在1964~1999和1999~2012年间冰川物质分别以-0.45±0.27 

m·a-1和-0.42±0.66 m·a-1 的速率损失(Bolch 2015)。 

中国境内的东天山，根据两次冰川编目统计，冰川条数减少了约 965 条

（10.84%），面积缩小了 1619.82 km2（18.41%），储量亏损量为 104.78 km3

（12.16%），其中，数量以<1 km2 的冰川减少的最多，面积减少以< 5 km2 的冰川

最为严重（邢武成等，2017）。而在区域上也呈现出明显的差异，不同区域的缩

减比率为 8.8%~34.2%，单条冰川的平均缩小量为 0.092~0.415 km2，末端平均后

退量为 3.5~7.0 m/a。变化速率最快的是位于天山中部的乌鲁木齐河流域，最慢的

为西部的托木尔峰地区（李忠勤等，2010）。 

根据RCP4.5排放情景下乌源1号冰川的动力学模式模拟预测结果，对中国境

内天山现有冰川进行敏感性分析试验，结果显示本区共有5870条冰川很可能比1

号冰川变化、消失的快，分别占冰川总条数和总面积的73.2%和21.2%。这些冰
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川从数量和面积上看，主要集中在伊犁河、吐哈盆地以及准格尔三个流域，塔里

木河流域数目最少，所占的面积比例也最小。至2090年前后，剩余的2147条冰川

有一半以上分布在塔里木河流域（56.6%），仅有59条残存于吐哈盆地的高山之巅，

而剩余在准格尔流域冰川有76%集中在玛纳斯河流域，博格达北坡的冰川几乎消

失殆尽，仅剩11条。 

2.2 乌源 1 号冰川概况 

2.2.1 基本情况介绍 

乌鲁木齐河源1号冰川（86º48´E、43º07´N），冰川目录编号5Y730C0029，

位于中国境内天山山脉中段喀拉乌成山北坡乌鲁木齐河源处，行政上隶属新疆维

吾尔自治区乌鲁木齐市乌鲁木齐县，可简称乌源1号冰川或1号冰川。整个河源区

共发育7条冰川，1号冰川面积最大，是其正源头。该冰川是一条山谷-冰斗冰川，

由东、西两支组成（1993年分离），冰川积累区朝向东北。据实测资料显示，2012

年冰川面积1.59 km2，其中东支面积为1.02 km2，与第二次冰川编目公布的全国

冰川平均面积（1.06 km2）十分接近，略大于中国境内天山冰川平均面积（0.89 

km2）。最大长度为2.1 km，海拔范围东支在3752~4225 m之间，西支在3848~4445 

m之间。最近的一次（2012年）雷达测厚数据显示，冰川最大厚度为124±5 m。

冰川平衡线高度约在4050 m附近。如图2-2                                  

图2-2 乌鲁木齐河源1号冰川示意图 

河源区大陆性气候显著，气温季节变化明显，降水年内分配极不均匀，夏季

温凉多雨，冬季寒冷干燥。由于河源区深居欧亚大陆腹地，来自东部的太平洋、

南部的印度洋以及北部的北冰洋水汽在沿途高大山体的阻挡下，很难到达本区域，

因此，西风环流所携带的大西洋水汽由于山地阻挡作用较弱，成为河源区主要的
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水汽来源（张寅生 等，1994）。据冰川东南方向3 km处的大西沟气象站（3593 m 

a.s.l）1959~2016年间气象资料显示（图2-3），乌鲁木齐河源区年均气温为-5.0 ℃，

负温月长达7~8个月，最冷月（1月）平均气温为-15.6℃，最热月（7月）为4.9℃；

而多年平均降水量为456 mm。降水主要发生在5~9月，集中了全年88%的降水量，

且以湿雪、雹和霰等固态降水为主。然而，此时也是冰川强烈消融的季节，因此，

该冰川是一条夏季积累型冰川。这种积累与消融同期的特点，形成1号冰川极具

特色的物理及化学演化特征。 

图2-3 乌鲁木齐河源区1959-2016年气温、降水年内分布 

2.2.2 过去和未来的变化 

自上世纪50年代以来，河源区气候明显的出现了从暖干向暖湿转变的趋势，

尤其是20世纪90年代中期以来。1957~2004年间，气温平均以每10年0.203℃的速

率升高，其中，10~2月增温速率最快，3~5月次之，而6~9月温度出现降低趋势。

而同期，降水的增加趋势更加明显，增幅为31.58 mm/10 a，除3月份略呈减少趋

势外（-0.56 mm/10a），其他月份的降水均表现为增加趋势，最大出现在7月，

为6.91 mm/10a（Xu et al., 2018）。 

降水的增加虽然一定程度上减缓了由升温引起的冰川强烈消融的趋势，但是，

总体上无法完全弥补冰川物质的亏损。因此，乌源1号冰川自1959年开始观测以

来，持续处于消融状态，且在20世纪80年代，尤其是90年代中期以来出现了明显

的加速趋势。观测结果表明，1960~2016年，乌源1号冰川平均物质平衡量为-339 

mm/a，与全球冰川总体变化一致。从细节上看，冰川自1960年以来经历了两次
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加速消融过程：第一次发生在1985年前后，导致多年平均物质平衡量由1960~1984

年的-81 mm/a降至1985~1996年的-273 mm/a；第二次从1997年开始，更为强烈，

致使年平均物质平衡量降至-701 mm/a，其中2010年冰川物质平衡量跌至-1327 

mm，为有观测资料以来的最低值。2010年之后，冰川物质平衡量呈现波动变化，

在经历了2011~2014年的消融减缓后，再次出现很高的负平衡。1960~2016年，乌

源1号冰川累积物质平衡量达-19 330 mm，即假定面积不变的条件下，冰川厚度

平均减薄1.933×104 mm水当量。2016年，乌源1号冰川物质平衡量为-1017 mm，

较2015年更低，仅次于2010年，表明最近两年冰川呈持续剧烈消融状态。 

与冰川负物质平衡相适应的是，冰川面积不断缩小，结合地形图、航空相片

以及不同时期的遥感影像分析得出：冰川面积在1962~2012年间减少了约0.32 

km2，减小了约16.5%，平均缩小速率为0.006 km2/a。其中1962~1992年的30年间

缩小了约0.07 km2（3.8%），而1992~2012年间缩小了近前30年的四倍，达到了0.25 

km2，呈现出加速退缩的趋势（Wang et al., 2014）。 

同时，冰川末端位置不断后退，1980年有观测记录以来，乌源1号冰川末端

退缩速率呈整体加快趋势。由于强烈消融，冰川在1993年分裂为东、西两支。监

测结果表明，在冰川分裂之前的1980~1993年，冰川末端平均退缩速率为3.6 m/a。

1994~2016年，东、西支平均退缩速率分别为4.4 m/a和5.8 m/a。2011年之前西支

退宿速率一直大于东支，之后，退缩速率呈现出交替变化特征。2016年，东、西

支退缩速率分别为6.3 m/a和7.2 m/a，表明西支退缩速率达到历史最高。 

对于乌源1号冰川未来的变化，李慧林（2010）利用动力学模式详细模拟预

测了在多种气候情景下长度、面积和体积的变化情况。得出：在当前气候条件不

变的情况下，乌源1号冰川未来仍将持续退缩，直到2180年达到稳定状态，届时

冰川规模仅为2006年规模的4%。而其他不同的升温情景下，虽然冰川体积、面

积与长度的缩减速率出现一定差异，但都将表现出强烈的退缩趋势，并最终在未

来50-90年间消失殆尽。 

2.2.3 开展反照率研究的意义 

基于上述关于天山以及乌源1号冰川基本情况的介绍，本研究在此开展冰川

反照率研究主要从以下几点考虑。 

第一，乌源1号冰川反照率时空变化显著。该冰川地处亚欧大陆腹地，四周
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分布有广袤的沙漠和戈壁。而且，乌源1号冰川属于夏季积累型冰川，其物质积

累和消融都主要发生在夏季。这无疑使得冰川表层特征在夏季发生显著变化，进

而引起冰川反照率的改变。此外，观测发现，上世纪50年代以来，由于河源区气

温的升高，导致冰川粒雪化过程加快，雪粒径增大，雪层厚度减薄、含水量增加，

杂质含量升高（李忠勤等，2007a；2007b）。冰川物理属性的这些变化必然会引

起反照率的变化。这些都使其成为开展冰川反照率时空变化特征研究的理想场所。 

第二，乌源1号冰川的代表性良好。该冰川规模适中，其东支的面积与全国

冰川平均面积十分接近。而且，如图2-4所示，该冰川的物质平衡与世界标准曲

线有较为一致的变化规律，这就意味着通过1号冰川的研究，可以了解世界冰川

的平均消融状况。此外，该冰川也是世界冰川监测服务处（WGMS）选择的唯

一一条中国参照冰川，作为大陆型冰川的代表，跻身全球重点观测的十条冰川之

列。因此，在此处开展遥感反演反照率在山地冰川的适应性研究具有很好的代表

性。 

图2-4 乌源1号冰川物质平衡与全球标准曲线对照 

第三，乌源 1 号冰川是我国冰川观测历史最长、观测最为系统的一条冰川。

观测项目包括冰川物质平衡、末端变化、表面运动速度、冰川温度、冰川区气象、

水文、雪冰化学等，积累了近 60 年宝贵的观测资料，为开展冰川反照率遥感反

演的地面验证、影响因素及其与物质平衡关系的研究提供了得天独厚的数据平台。 
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第四，受野外工作环境限制，前人对乌源1号冰川反照率开展的研究很少。

1962年6~8月和1983年7月白重瑗等（1989）曾在此处开展过短期冰川反照率的单

点观测，对其影响因素进行了初步探讨；此后，Ming et al.（2016）和 Takeuchi 

and Li（2008）在该冰川上进行了消融期表面污化物与反照率关系的分析。然而，

这些研究都集中在短期内冰川有限区域的反照率变化特征上。虽然近期王杰

（2012）利用MOD10A1产品对该冰川2000~2011年反照率的时间变化进行了初步

研究，但是由于其较低的空间分辨率，为500 m，缺乏对整条冰川反照率空间分

布的刻画，对其变化的原因以及与冰川物质平衡的关系也未涉及。可见，在此开

展冰川反照率的研究一定程度上填补了对于大陆型冰川反照率相关研究的空白。 
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3 数据来源 

本研究用到两类反照率数据，即遥感反演数据和地面实测数据。其中遥感反

演数据包括Landsat数据和MOD10A1产品数据，Landsat数据以其较高的空间分辨

率，主要用来研究不同状态下冰川反照率的空间分布状况和提取消融期末冰川雪

线高度；MOD10A1产品数据具有较高的时间分辨率，用以研究冰川反照率的季

节变化和年际变化。地面实测数据主要有ASD地物光谱仪数据和自动气象站数据，

一方面用来对遥感反演数据进行地面验证，另一方面也用来研究冰川反照率的日

内变化。考虑到遥感数据为瞬时数据，因此用来验证的地面反照率数据尽可能选

用卫星过境时刻的同期数据，具体为过境当日11：00~14：00。另外，为了研究

冰川反照率与物质平衡的关系，也用到了由花杆/雪坑法观测的物质平衡数据和

由此得出的平衡线高度数据。其他辅助数据主要用来研究影响冰川反照率的时空

变化，具体包括气象数据、地面高程数据和冰尘数据。以下将分别进行详细介绍。 

3.1 遥感数据 

3.1.1 Landsat 数据 

本研究选取了2013.9~2014.8一个完整水文年内的6景影像来研究不同状态下

乌源1号冰川反照率的空间分布规律。同时，也选取了2002~2015年消融中后期7

月~8月的12景影像，旨在提取冰川年内最高雪线高度。在此，对于影像的选取，

除了考虑时间因素外，还应注意云和周围山体阴影的影响，须选用冰川区无云及

阴影覆盖的影像。而且用来提取雪线高度的影像，为了避免新降雪事件的干扰，

研究中参考了位于河源区的大西沟气象站的气象资料，尽量选择卫星过境前无降

雪发生的影像。该数据可在USGS (http://glovis.usgs.gov/)网站免费获取。所选影

像的具体信息如表3-1所示。可见，用到的Landsat数据包含了TM、ETM+和OLI

三种传感器数据，其详细介绍如表3-2所示。 
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表3-1 选取的覆盖乌源1号冰川的Landsat数据* 

轨道号 获取日期 传感器 太阳方位角（°） 太阳高度角（°） 

143/30 

2002-8-14 TM5 133.24 53.20 

2003-8-17 TM5 135.08 52.91 

2004-7-2 TM5 126.76 61.33 

2005-8-14 ETM+ 138.41 54.97 

2006-8-1 ETM+ 134.39 57.98 

2009-7-24 ETM+ 132.79 59.59 

2010-8-4 TM5 135.71 57.51 

2011-8-7 TM5 135.98 56.71 

2012-9-2 ETM+ 147.49 50.40 

2013-9-5 ETM+ 148.51 49.57 

2013-9-13 OLI 153.24 47.72 

2014-3-24 OLI 150.32 44.46 

2014-6-12 OLI 135.25 64.59 

2014-8-15 OLI 142.77 56.23 

2014-8-31 OLI 148.24 51.76 

2015-8-18 OLI 143.76 55.33 

2015-8-26 ETM+ 146.47 53.13 

2016-8-4 OLI 139.69 58.59 

2017-7-22 ETM+ 132.98 59.52 

*注：上表中粗体显示日期的影像用于雪线的提取，斜体显示日期的影像用于反演结果的精

度验证。其余的影像用于反照率空间分布研究。 
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表3-2 用到的Landsat数据基本情况介绍* 

卫星 传感器 波段名称 波长范围（μm） 空间分辨率（m） 

Landsat 5 TM 

Band 1 蓝绿波段 0.450-0.520 30 

Band 2 绿色波段 0.520-0.600 30 

Band 3 红色波段 0..630-0.690 30 

Band 4 近红外波段 0.760-0.900 30 

Band 5 中红外波段 1.550-1.750 30 

Band 6 热红外波段 10.400-12.500 120 

Band 7 中红外波段 2.080-2.350 30 

Landsat 7 ETM+ 

Band 1 蓝绿波段 0.450-0.520 30 

Band 2 绿色波段 0.520-0.600 30 

Band 3 红色波段 0.630-0.900 30 

Band 4 近红外波段 0.760-0.900 30 

Band 5 中红外波段 1.550-1.750 30 

Band 6 热红外波段 10.400-12.50 60 

Band 7 中红外波段 2.090-2.350 30 

Band 8 全色波段 0.520-0.900 15 

Landsat 8 

OLI 

Band 1 海岸波段 0.433-0.453 30 

Band 2 蓝色波段 0.450-0.515 30 

Band 3 绿色波段 0.525-0.600 30 

Band 4 红色波段 0.630-0.680 30 

Band 5 近红外波段 0.845-0.885 30 

Band 6 中红外波段 1.560-1.660 30 

Band 7 中红外波段 2.100-2.300 30 

Band 8 全色波段 0.500-0.680 15 

Band 9 水汽吸收波段 1.360-1.390 30 

TIRS 
Band 10 10.600-11.190 100 

Band 11 11.500-12.510 100 

*注：上表中粗体显示波段为冰川反照率窄-宽转换时选用的波段。 

3.1.2 MOD10A1 数据 

MOD10A1 为 MODIS/terra 的积雪数据产品，该产品以其高的时间分辨率（逐

日）近年来被广泛应用于冰冻圈的研究中（Moustafa et al., 2015； 王杰等，2012；

焦子锑 等，2005）。该数据由美国国家冰雪数据中心（NSIDC）发布，空间分辨
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率为 500 m，包括积雪分类、积雪反照率（波段范围为 0.25~5.0 μm）、积雪覆盖

比例和质量验证数据。本研究利用该数据旨在分析 2000.2.24~2017.2.28 期间冰川

表面反照率的时间变化趋势，包括季节变化和年际变化。覆盖本研究区影像的轨

道号为 h24v04。研究期间，共有 6215 景影像覆盖目标区域，除去云的影响，有

2032 景为有效数据，约占总获取数据量的 32.7%，如表 3-3 所示。 

表3-3 选取的MOD10A1产品数据时间分布情况 

年份 春季（3-5 月） 夏季（6-8 月） 秋季（9-11 月） 冬季（12-次年 2 月） 总 计 

2000 年 13 32 22 11 78 

2001 年 28 29 31 12 100 

2002 年 13 33 44 25 115 

2003 年 15 35 41 15 106 

2004 年 33 41 42 21 137 

2005 年 29 35 32 19 115 

2006 年 26 34 46 24 130 

2007 年 30 41 39 33 143 

2008 年 25 33 29 14 101 

2009 年 21 47 47 30 145 

2010 年 18 31 36 34 119 

2011 年 27 27 44 29 127 

2012 年 23 33 37 22 115 

2013 年 33 34 45 21 133 

2014 年 30 36 39 24 129 

2015 年 23 34 37 22 116 

2016 年 19 31 32 31 123 

3.2 实测反照率数据 

为了对上述遥感数据进行精度评估以及研究逐日、日内冰川反照率的变化特

征，本研究也用到了两种来源的实测反照率数据，分别为 ASD 地物光谱仪观测

数据和自动气象站观测数据。 

3.2.1 ASD 地物光谱仪观测数据 



33 
 

本研究利用美国 ASD 公司生产的 FieldSpec Handheld 2 便携式地物光谱仪

（图 3-1）对冰川反照率进行野外观测。该仪器主要技术指标如下：观测波长范

围为 325~1075 nm；光谱分辨率为 3 nm；观测视场角为 25°；仪器观测误差<4%。

该仪器可用于户外目标在可见光-近红外波段的光谱辐射测量，获得的光谱参数

有辐射亮度、辐射照度、反射率和初始 DN 值。对于反射率的测量主要利用太阳

作为照明源，通过与漫反射参考白板的对比测量，获得目标地物的反射率光谱信

息。 

图 3-1 Field Spec Handheld 2 便携式地物光谱仪 

该仪器有两种工作模式，即联机模式和独立模式，本研究采用的为独立模式。

在进行野外观测时，首先要根据所采集地物的特征以及野外环境对仪器进行系统

预设，主要涉及到积分时间、光谱平均次数和文件保存。积分时间是指监测器把

输入的光信号转换成电子信号的积分时间间隔，在此我们通过野外优化操作自动

选择积分时间，最终使得原始 DN 值曲线的峰值位于显示范围的四分之三左右为

最佳；采样的光谱平均次数选为仪器推荐的 10 次；光谱保存数量为 3 条，保存

时间间隔为 5 秒，即每个采样点观测时，隔 5 秒仪器保存一条光谱。在野外采集

光谱时，由于太阳光照、大气条件等的时刻变化，每次采集光谱前要用参考白板

对仪器进行优化。观测时仪器探头垂直于冰面，距离为 0.5~1 m，且视场范围内

无阴影（如图3-2）。考虑到与卫星过境时刻的统一，本研究采样时间为11：00~14：

00。并同时记录观测点位置、观测时间、云量以及拍摄采样点照片，以便后续分

析。 
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图 3-2  乌源 1 号冰川反照率观测示意图 

本研究用到的ASD实测反照率数据均按照上述方法采集于消融期乌鲁木齐河

源1号冰川的东支。测点位置如图3-3所示，右侧为卫星过境时刻的冰川表面状况，

依次为2015.8.18， 2016.8.14和2017.7.22。数据的具体获取情况如表3-4所示。 

图3-3  乌源1号冰川反照率观测点位置分布及卫星过境时刻冰面状况 

表3-4  ADS地物光谱仪光谱观测情况 

观测时间 观测点数 与卫星对应日期 

2015.8.17、8.18、8.19、8.21、8.22 33 2015.8.18 

2016.7.29、7.30、8.1、8.4、8.11、8.12.、8.15、9.1 221 2016.8.4 

2017.4.29、7.22、7.23、7.30、7.31、8.1、8.16、8.26、8.27 136 2017.7.22 
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3.2.2 自动气象站观测数据 

研究中用到的另一组实测反照率数据由 2007.6.25~8.2 架设在冰川消融区 E2

处（图 3-3 所示）安装有一组向上、向下日射强度计的自动气象站提供。该仪器

由日本 EKO 仪器公司生产，型号为 MS-402，测定波长范围为 300 ~ 2800 nm，

测量精度为±5%，安装高度为 1.5 m，与水平面保持平行。所测数据由型号为

CR1000 的数据采集器存储，每 10s 钟获得一组数据，每半小时输出一次平均值。 

3.3 物质平衡数据   

为了研究冰川反照率与物质平衡的关系，本研究用到了乌源 1 号冰川

2000~2015 年间实测物质平衡及其平衡线高度数据。该数据由天山冰川站观测人

员通过花杆/雪坑法观测得到。 

花杆/雪坑法又被称为冰川学方法，是基于野外观测的传统物质平衡观测计算

方法。该方法需要在冰川表面尽可能的均匀布设花杆/雪坑观测网络，对其进行

系统的定期观测。然后计算出单点物质平衡，最后推算至整条冰川。图 3-4 所示

为乌源 1 号冰川 2013/14 年度花杆/雪坑分布图。 

图 3-4  乌源 1 号冰川 2013/14 年花杆点分布 

消融区一般通过定期测量出露冰面的花杆高度来获得冰川表面的高程变化。

每次读数均以花杆顶部为零计算到达冰面的距离，两次读数之差便是该时段冰融

化的深度。当冰川表面有积雪及附加冰时，还要分别记录它们的厚度和密度。 



36 
 

积累区主要是雪和粒雪层，其密度和厚度变化很大，用花杆已不能准确测出

冰川的积累或消融量，因此需要借助于雪坑观测。通过挖掘雪坑，按照雪层的层

位分层测定密度和厚度，用以后续单点物质平衡的计算。 

观测时间通常以物质平衡年为一个周期，即每年 9 月 1 日到次年 8 月 31 日。

每年 8 月末观测一次，确定消融期末的冰川物质状况；次年 4 月底观测一次，结

合前一年 8 月末的观测结果确定冬平衡。 

3.4 其它数据 

3.4.1 表面高程数据   

该数据主要用来对影像进行地形纠正、BRDF 校正，以及对冰川表面反照率

的空间变化情况进行分析。在此，本研究选择的 DEM 数据源自于研究区 1981

年 1:50000 地形图，由航空摄影照片调绘。根据 Wang 等（2016）的研究显示：

1981~2012 年冰川平均减薄约 10.6 m，最大减薄的区域位于东支末端与海拔 3900 

m 的区域和西支末端与 4000 m 的区域，且随距末端位置距离的增大，减薄趋势

逐渐降低。在目前可利用的所有高程数据中，其精度最高，因此，本研究选用该

数据作为地形输入数据。 

3.4.2 气象数据  

 本研究采用的气象数据为2000~2016年河源区逐日气温和降水数据，旨在研

究同期气温、降水对反照率变化的影响。该数据由位于乌源1号冰川末端东南方

向3 km处的大西沟气象站（43°6′N、86°50′E、3539 m）提供，该站由新疆维吾

尔自治区气象局筹建，记录了1958年至今长时间序列的逐日气象数据，其中包括

气温和降水。 

3.4.3 冰尘数据  

 冰尘（cryoconite）是指冰川表面由有机质、无机矿物颗粒及微生物结合形

成的黑色或棕色球状聚合体（如图 3-5a 所示），大量存在于冰川消融区表面，其

主要形成于冰川消融区的冰尘穴。作为冰川表面的主要污化物之一，冰尘对冰川

表面反照率的影响很大。因此，为了分析冰尘对反照率的影响，本研究用到了由

日本千叶大学 Takeuchi 教授团队于 2006 年和 2007 年消融期采集于乌源 1 号冰

川裸冰表面（1~3cm）不同海拔处的 11 个冰尘样品数据（如图 3-5b 所示），及同
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时观测的采样点处的反射率数据。采样过程严格按照冰雪采样程序进行。 

图 3-5  乌源 1 号冰川 2006 年和 2007 年消融期冰尘采样点分布 

对冰尘组成成分的分析主要涉及到两部分，一是无机、有机组分的干重，其

测定在日本千叶大学理学科地球科学分析中心通过烘干、灼烧的方法进行。即：

首先将单位面积中的冰尘颗粒于 60℃条件下在烘干箱中烘干处理 24 小时，称重

获得冰尘的干重。然后，在 1000℃温度下将其进行灼烧，再一次称重，获得无

机部分的含量，而两次重量之差为冰尘中有机部分的含量。二是叶绿素，详细的

处理过程可参见 Takeuchi 等（2009；2010）。 
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4 冰川反照率遥感反演及基于地面实测数据的验证 

4.1 理论与方法基础 

卫星遥感仪器并不直接测量地表反照率，而是来自一定方向的包括地面和大

气在内的地球系统的辐射。需要对原始遥感数据进行一系列处理、计算得到地表

宽波段反照率。梁顺林 等（2009）认为基于多波段遥感影像反演地表反照率关

键的处理步骤及主要难点包括：大气校正，即将大气层顶辐射亮度转换为地表方

向性反射率；角度建模，将方向性反射率转换为地表反照率；以及窄波段向宽波

段的转换。 

4.1.1 大气校正  

电磁波在穿过大气层时会受到大气衰减的影响，使传感器接收到的电磁波信

号包括了大气的干扰信息，对遥感反演精度有负面影响。因此，大气校正是遥感

数据进行地表参数定量分析的前提，其目的是消除大气中水汽、氧气、二氧化碳、

甲烷、臭氧和气溶胶等大气成分对辐射信号的吸收和散射等作用的影响，将大气

层顶部的辐射量转化为反映地物真实信息的地表反射率。 

遥感影像的大气校正始于20世纪70年代，经过近40年的发展，产生了大量的

大气校正方法，大致可以归纳为基于经验的统计回归法和基于物理的大气辐射传

输模型。 

统计回归法主要是基于野外实测地物波谱，建立经验线性方程完成大气校正，

包括比值法、黑暗像元法、不变目标法、直方图匹配法、参考值大气校正法和大

气阻抗植被指数法等（郑伟等，2004）。经验的统计回归方法相对简单，易于实

现，不足之处在于不能获取地物真实辐射信息。 

辐射传输方程是描述电磁辐射在散射、吸收介质中传输的基本方程。基于物

理的大气辐射传输模型是利用电磁波在大气中的辐射传输原理建立起来的。其算

法在原理上基本相同，差异在于不同的假设条件和适用范围。因此产生很多可选

择的大气较正模型，应用广泛的就有近30个，例如6S模型、LOWT RAN模型，

MORTRAN模型，大气去除程序ATREM，紫外线和可见光辐射模型UVRAD，

TURNER大气校正模型，空间分布快速大气校正模型ATCOR等等。其中以6S、

MODTRAN和LOWTRAN应用最为广泛（张华伟，2012）。 
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大气辐射传输模型能较合理地处理大气散射、大气吸收等过程，能产生连续

光谱，避免光谱反演的较大定量误差，因此计算出的反射率具有较高精度。但它

受制于实时大气参数的获取，存在计算过程所需参数过多，例如需要输入大气中

的水汽含量、臭氧含量、空间分布和气溶胶光学特征等、计算量大以及应用困难

等缺点，在实际应用中受到一定限制。 

4.1.2 各向异性校正  

地物表面反射太阳辐射类型有三种：（1）镜面反射。对于理想的光滑表面，

反射能量集中在一个方向的，该面称为镜面，只能在反射波射出的方向上才能探

测到反射辐射亮度；（2）朗伯反射（或漫反射，各向同性反射）。对于理想的粗

糙表面，地表向周围半球空间均匀地反射太阳辐射，该面称为朗伯面，这时传感

器在任意角度接收到的来自地表反射辐射亮度是一个常数；（3）方向反射（或各

向异性反射）。自然界中真正的镜面和朗伯面很少，实际地物反射特性介于两者

之间，虽在半球空间各个方向都反射太阳辐射，但反射强度各异，传感器接收的

辐射亮度随方向而改变。 

陆地表面绝大多数地物，如植被、土壤、冰雪等对太阳辐射的反射和散射都

具有各向异性的特征。研究人员将自然物体反射率由电磁波入射角及观测角共同

决定的性质称为地表 BRDF 特性。20世纪70年代，Nicodenmus（1977）提出了

BRDF的精确定义，从（θi，φi）方向，以辐射亮度dLi（θi，φi）投射向点目标，

造成该点目标的辐照度增量为dEr（θi，φi）= dLi（θi，φi）cosθiωi。传感器从（θr，

φr）方向观察目标物，接收到来自目标物对太阳辐射dEr的反射辐射，其亮度值

为dLr（θi，φi，θr，φr），则： 

( , , , ) ( , , , )
( , , , )

( , ) ( , )cos

r i i r r r i i r r
i i i r r

r i i i i i i i

dL dL
f

dE dL d

       
   

     
= =           （4-1） 

可见，BRDF 表明地物反射太阳辐射能力不仅与观测方向有关，而且还依

赖于太阳入射方向。对于给定的入射角与反射角， BRDF 表示给定方向上每单

位立体角内的反射率。而地表反照率是对各观测角的反射率的积分。 

由于卫星只在特定时间以特定天顶角或方位角观测地表，它所测量的辐射值

仅仅是在某一特定方向上的值。而地表的各向异性反射特性决定了地表反照率不

能简单的通过某一方向的观测值来计算整个半球面上的反照率，必须经过各项异

性的校正。因此，BRDF校正成为国内外学者研究的重要内容之一。从方法而论，
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大致可分为三类不同复杂程度的BRDF模型，如图4-1所示。辐射传输模型比较适

合于水平方向上均匀的三维空间结构，如农作物、草原、积雪等；几何光学模型

比较适合于空间关系复杂单一表面反射为主的地物，如土壤、森林、建筑物等；

计算机模拟模型适合于解决多重散射等更难以求解的问题（李小文，1989）。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

图4-1 BRDF模型分类 

和大部分地球表面一样，冰川表面是一个非朗伯反射体，具有强烈的前向散

射特性，明显表现出各向异性反射。因此从方向反射率转换到反照率时需要采用

双向反射分布函数BRDF进行校正（Li et al., 2000）。在实际应用中大都是通过建

立各向异性反射因子（ARF）f在来实施。它成为卫星测量反照率的调节因子，f>1

表示观测时太阳和传感器高度角以及传感器与太阳之间相对方位角下，方向反射

率大于反照率；反之，则意味着方向反射率小于反照率。BRDF或者ARF可以通

过两种方法确定。一是野外直接测量或者对卫星观测进行某种换算后获得，二是

使用辐射传输模型来模拟BRDF。 

由于冰川冰和积雪反射性质的巨大差异，需要采用不同的BRDF函数

（Greuell et al., 1999; 杨华 等, 2002；Dumont, 2010）。Stroeve（1997）利用辐

射传输模型对积雪的各向异性反射进行了校正，生成了基于光照条件、太阳-卫

星几何位置和积雪粒径的积雪表面反射率到反照率转化的查找表。在有限太阳高

度角范围内，模拟结果与实测结果有很好的一致性，随着太阳-卫星位置的几何
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关系、波长和积雪粒径的改变，相对于未经过异向校正的反照率值，校正后的反

照率值会增加10%左右。Knap和Reijmer（1998）利用在TM2和4波段范围内观测

的118个消融冰面方向辐射数据，得出了太阳天顶角在46°~60°间5种不同冰面状

况下的的双向反射分布函数。由此计算的异向因子在TM 2波段的波动范围为

0.7~1.6，TM 4波段，则为0.56~1.72。污化冰的异向性强于清洁冰。虽然Knap和

Reijmer（1998）的异向校正公式覆盖了五种不同类型的冰川表面，但是每个异

向校正公式只在特定的太阳天顶角情况下获得，没有考虑太阳天顶角的变化对

BRDF的影响，缺乏普适性。因此，Greuell 和 Wildt （1999）在Knap和Reijmer

（1998）基础上，发展了更大太阳天顶角范围内，为26°~75°，3种不同冰川表面

状况下的异向校正公式，经实测数据验证，取得了可信的结果，残差为0.02。

Reijmer和Greuell（2001）在南极地区也进行了BRDF校正的研究，采用了与Greuell 

和 Wildt （1999）相似的方法，分别建立了积雪与蓝冰表面的异向校正公式。 

此外，Chang et al.（1997）也建议采用多角度传感器观测数据来反演积雪的

反照率。目前具有多角度观测的传感器的遥感数据已有很多，如POLDER、MISR、

MODIS等，它们提供了大量的不同角度的地表方向反射观测数据作为提供全球

反照率和BRDF产品的数据源。其中，MODIS BRDF反照率产品被广泛应用。 

MODIS BRDF反照率产品在MODIS系列产品中被称为MOD43B。其算法采

用线性核（kernel-driven linear）函数的BRDF模型，反照率通过各向同性参数以

及两个核函数三部分的加权来表达。而核函数是光线入射角和观察角的函数

（Strahler et al., 1995；Wanner et al., 1995），基本表达式如下： 

R(θ,ν,φ,λ)=fiso(λ)+fvol(λ)Kvol(θ,ν,φ,λ)+fgeo(λ) Kgeo(θ,ν,φ,λ)            (4-2) 

式中：R为反照率；θ、ν和φ分别为入射天顶角、观测天顶角和实现与太阳间的

相对方位角；fiso、 fvol、 fgeo为常数，分别表示各向同性散射、几何光学散射和

体散射三部分所占的比重；Kvol(θ,ν,φ,λ)来自体散射辐射，被称为RossThick核函数

（Ross，1981）；Kgeo(θ,ν,φ,λ)来自表面散射，被称为LiSparse核函数（Li et al., 1992）。

多项研究已经表明，采用RossThick和LiSparse两个核函数是最有效的核模型

（Schaaf et al., 2002；Lucht et al., 2000；Privette et al., 1997；Wanner et al., 1997）。 

4.1.3 窄-宽波段转换   
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由于多数卫星测量是在分离的、波段较窄的不连续波长区域进行的，而地面

反照率是包括所有波长范围的积分，相当于宽带，一般为常用的总辐射计的测量

范围，因此必须将各窄带反照率转化为宽带反照率。转换方程可由野外实验或理

论模拟得到。 

R=a+b1CH1+b2CH2+…+bnCHn+ε               （4-3） 

式中：CH1、CH2，…，CHn分别为卫星各波段的反照率；a、b1，b2，…，bn为多

项式回归系数。 

地表宽波段反照率不仅取决于地表的反射特性，也取决于下行辐射通量入射

时的大气条件，该大气条件是实现地表波谱反照率向宽波段反照率转化的权重函

数，并且在不同大气条件下，下行辐射通量也不同（Liang, 2004）。因此，转换

方程的系数与当时的特定地面类型、大气条件、太阳位置等有关，不具有普遍适

用性。梁顺林等（2009）基于辐射传输模型，以256种地表反射率光谱，11种大

气能见度值，五种大气廓线下的水汽含量以及0°-80°范围内的太阳天顶角变化为

输入数据，给出了ALI、ASTER、AVHRR、GOES、LANDSAT TM/ETM+、MISR、

MODIS、POLDER、VEGTATION 9种传感器窄波段到宽波段地表反照率转换方

程，并进行了验证，表明转换误差为0.02，能够很好的满足陆地表面模型的精度

需求。 

雪冰在可见光波段具有较高的反照率，不同学者专门针对雪冰表面进行了窄

到宽波段反照率转换的研究，如表4-1所示。Duguay 和 Ledrew（1992）根据雪

冰的反射光谱曲线将280~6000 nm的短波波段分给为4个子波段，即280~725 nm、

725~1000 nm、1000~1400 nm和1400~6000 nm，在这4个子波段上，雪冰反照率

值可视为常数。由于TM传感器2、4和7波段分别与上述280~725 nm、725~1000 nm

和1400~6000 nm的波段范围接近，其反照率可以作为上述对应波段的反照率值。

而1000~1400 nm波段与725~1000 nm波段反照率比值为0.63。因此，Duguay 和 

Ledrew（1992）首次建立了雪冰表面TM传感器基于第2和第4波段到宽波段的转

换方程。随后，Gratton等（1993）认为，由于雪冰物理性质的巨大差异，导致二

者反射光谱曲线的差异也很明显。因此，Gratton（1993）等人便对冰川表面类型

进行了分类，分别建立了针对污化冰、清洁冰和积雪的转换方程。由于雪冰在

TM2波段的反照率很高，容易达到饱和，因此，Knap 等（1999a）除了利用瑞

士Morteratschgletscher冰川32个点112组实测地面宽带反照率值和同期的TM2和
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TM4光谱反照率数据建立了冰川表面窄-宽波段反照率的转换方程外，还建立了

第二波段饱和情况下，用第4波段计算宽波段反照率的公式。验证表明对于

Landsat TM数据该方法对宽带反照率的解释度为99%，剩余标准差为0.009，该公

式不需要对表面进行分类即可直接使用。Greuell 等（2002）在利用了与Knap 等

（1999）在瑞士Morteratschgletscher冰川相同观测资料的基础上、也综合了南极

Scharffenbergbotnen冰川以及冰岛Vatnajokull冰川和格陵兰地区Kangerlussuaq 断

面的所有实测资料建立了针对TM2、4波段窄到宽波段的转换公式，残差为0.011。

同样，该公式也不需要对表面进行分类即可直接使用。 

表4-1 TM/ETM 影像积雪窄-宽波段转方程 

对于广泛应用的AVHRR传感器，不同学者也进行了研究。Li 和Leighton

（1992）利用NOAA-9卫星上搭载的AVHRR传感器和同时采集的1514组数据，

建立了针对AVHRR传感器的雪冰表面窄-宽波段反照率的转换公式，其残差为

0.02。Stroeve 等（1997）基于格陵兰地区35天晴空条件雪面的观测结果，建立

了AVHRR第1和2波段窄-宽的转换公式，计算残差为0.007。Greuell 等（2002）

则综合利用了山地冰川和两极冰盖的全部实测数据，建立了AVHRR1、2波段窄

到宽波段的转换公式，残差分别为0.008。 

传感器 转换方程 文献来源 

TM 

α=0.526αTM2+0.314αTM4+0.112αTM7 Duguay 1992 

污化冰：α=0.493αTM2+0.507αTM4 

Gratton 1993 

清洁冰：α=0.493αTM2+0.248αTM4+0.154αTM7 

α=0.726αTM2+0.322αTM2
2-0.051αTM4+0.581αTM4

2 

Knap 1999 

α=0.782αTM4+0.148αTM4
2 

α =0.539αTM2+0.166αTM4(1+αTM4) Greuell 2002 

α =0.422αTM2+0.337αTM4+0.113(αTM4)2 Greuell 2004 

AVHRR 

r=0.045+0.389rA1+0.452rA2 Li（1992） 

r=0.041+0.0.655rA1+0.216rA2 Stroeve（1997） 

r=0.655rA1
2+0.925rA2(1- rA2) Greuell 2002 

r=0.718rA1-0.137rA1
2 +0.317rA2

2 Greuell 2004 
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上述的窄-宽的转换方程均基于实测数据获得，在一定程度上可能受到观测

误差等的影响。因此，Greuell 和 Oerlemans（2004）基于光子在雪冰表面和大

气的辐射传输过程，通过二流辐射传输模型模拟了入射光谱辐射和光谱反照率，

建立了TM、AVHRR、MODIS和MISR四种传感器窄-宽波段的转换方程。 

4.2 冰川反照率遥感反演 

4.2.1 Landsat 影像反演反照率 

本研究中反照率的反演是通过 Klok 等（2003）针对 Landsat 影像提出的冰

川反照率反演算法实现的。该方法尽可能考虑了影响地表反照率与遥感信号间关

系的所有重要过程，反演精度较高，近年来已被多次运用到不同地区冰川反照率

的反演中（Wang et al., 2014；Fugazza et al., 2016；Yue et al., 2017）。具体的反演

步骤如图 4-2 所示。主要包括：空间配准、辐射定标、大气校正、地形校正、各

向异性校正和窄-宽波段转换。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

图4-2 遥感反演反照率主要步骤 

地表宽带反照率 

卫星各波段灰度值（DN） 

卫星各波段灰度值（DN） 

大气层顶辐射亮度 

地表光谱反射率 

地表光谱反射率 

辐射定标 
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大气校正 

地形校正 

各向异性校正 

窄带向宽带转换 
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（1）空间配准  

 Landsat 系列卫星因传感器及卫星轨道信息等因素，与DEM数据存在空间

差异，需要对二者进行空间配准。配准原理为对于一组图像数据集中的两幅图像，

通过寻找一种空间变换把一幅图像映射到另一幅图像，使得两幅图像中对应于空

间同一位置的点一一对应起来，从而达到空间配准的目的。 

配准流程为：1）建立影像和DEM 数据坐标系，本研究选择WGS84坐标系，

2）以Landsat影像为基准，提取两幅图像的同名控制点，3）通过控制点建立图

像间畸变模型（二次多项式），4）利用该畸变模型对DEM影像进行几何变换和

重采样来实现图像配准。原则上控制点在影像上应均匀分布，且要布设在影像纹

理清晰易于识别的地方，如线状地物的交角或地物拐角上；不选择易于变化的地

物点，例如由于冰川运动及其末端变化，冰川表面的点或其边界点。控制点数量

要适当，太多了影响计算机处理速度，太少了不利于精确配准。此外，控制点残

差要小于1。 

（2）辐射定标   

国际地球观测卫星委员会定标和真实性检验工作组将遥感定标定义为：定量

地确定系统对已知的、可控制的信号输入响应的过程（梁顺林, 2009）。它是将

传感器记录的电压或数字值转换成绝对辐射亮度的过程。在定标过程中应尽可能

的消除图像数据中与辐射亮度有关的各种失真，例如：因太阳高度角、卫星扫描

角和传感器自身条件及其他一些不可避免的噪声而导致传感器得到的测量值与

实际地物的辐射亮度间存在一定差异。可见，其主要内容是确定传感器对电磁辐

射的响应与如下变量的函数关系：波长/波段、输入信号的强度、在不同瞬时视

场角/全景的位置差异、不同的积分时间和镜头或光圈设置、噪声信号，最大程

度还原图像真实面目（梁顺林，2009）。因此，辐射定标是遥感信息定量化的前

提条件，遥感数据的应用在很大程度上取决于遥感辐射仪的定标精度（王介民等，

2003）。 

本研究用到的定标公式为： 

iL DN = • +
                         

（4-4） 

式中，Li为测量的光谱辐亮度[W/ (m2·um·sr)]，DN为记录的电信号数字值，α、β

分别表示定标系数中的增益、偏移量，可通过用户手册和遥感影像头文件获取。
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由于Landsat5、7卫星已经在轨运行多年，传感器的辐射灵敏度随着时间而变化，

故辐射定标中的参数也会发生改变。所以不能使用影像头文件的参数进行定标，

而是使用USGS网站（http://glovis.usgs.gov/）提供的同期参数（Chandler and 

Markham, 2003）。 

（3）大气校正   

大气校正是将大气层顶的辐射亮度转化为地表反射率的过程。在目前众多大

气校正方法中，以6S模型和基于MODTRAN模型的FlAASH校正的使用最为普遍。

张华伟（2012）通过对比青藏高原典型地区基于FlAASH和6S两种大气校正方法

的积雪反照率反演结果，得出虽然二者结果差别相对较小，但是FlAASH反演的

积雪反照率比6S的误差小。因此本文采用FLAASH模型进行大气校正。     

FlAASH（Fast Line-of-sight Atmospheric Analysis of Spectral Hypercubes）大

气校正使用MODTRAN 4+辐射传输模型，起源于LOWTRAN。FlAASH量化了包

括水汽含量，气溶胶和云光学厚度等大气特性及如反照率、高度和温度等表面特

性，具体的计算原理参见Adler-Golden等（1999）。 

运用FLAASH进行大气校正时需要输入如影像中心点坐标、传感器类型、飞

行日期和地面高程、大气模式、水汽信息、气溶胶模型、气溶胶反演方法等信息。

其中影像中心点坐标、传感器类型和飞行日期可从影像头文件中获取。地面高程

通常是根据DEM数据计算的当地平均值。 

关于大气模式，ENVI提供了6种MODTRAN标准大气模式：亚极地冬季、中

纬度冬季、美国标准大气模型、亚极地夏季热带、中纬度夏季和热带。可根据水

汽含量，选择一种接近或稍大于图像所在场景的水汽含量对应的大气模型（表

4-2）。如果没有水汽信息，可根据水汽柱或已知地表气温或季节－纬度地表温

度模式选择大气模型（表4-3）。 
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表4-2 MODTRAN大气模式及对应的水汽信息 

大气模式 水汽柱（std atm - cm） 水汽柱（g/cm2） 表面大气温度 

亚极地冬季（SAW） 518 0.42 -16℃或3°F 

中纬度冬季（MLW） 1060 0.85 -1℃或30°F 

美国标准大气模型（US） 1762 1.42 15℃或59°F 

亚极地夏季热带（SAS） 2589 2.08 14℃或57°F 

中纬度夏季（MLS） 3636 2.92 21℃或70°F 

热带（T） 5119 4.11 27℃或80°F 

表4-3 基于季节-纬度选择MODTRAN大气模型 

纬度范围（°N） 1月 3月 5月 7月 9月 11月 

80 SAW SAW SAW MLW MLW SAW 

70 SAW SAW MLW MLW MLW SAW 

60 MLW MLW MLW SAS SAS MLW 

50 MLW MLW SAS SAS SAS SAS 

40 SAS SAS SAS MLS MLS SAS 

30 MLS MLS MLS T T MLS 

20 T T T T T T 

10 T T T T T T 

0 T T T T T T 

-10 T T T T T T 

-20 T T T MLS MLS T 

-30 MLS MLS MLS MLS MLS MLS 

-40 SAS SAS SAS SAS SAS SAS 

-50 SAS SAS SAS MLW MLW SAS 

-60 MLW MLW MLW MLW MLW MLW 

-70 MLW MLW MLW MLW MLW MLW 

-80 MLW MLW MLW MLW MLW MLW 

FLAASH校正中气溶胶模型提供了5种：无气溶胶（不考虑气溶胶影响）、

乡村（没有城市和工业影响的地区）、城市（混合80%乡村和20%烟尘气溶胶，

适合高密度城市和工业区）、海面（海平面或者受海风影响的大陆区域，混合了
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海雾和小粒乡村气溶胶）和对流层（应用于平静、干净条件下的陆地，一般能见

度大于40 km，只包含微小成分的乡村气溶胶）。在本研究中，选择与研究区接

近的乡村模式。 

FLAASH校正中使用黑暗像元反射率比值反演气溶胶和估算能见度，要求传

感器包含660 nm和2100 nm附近的波段。黑暗像元是通过2100 nm附近反射率小于

等于0.1或者660 nm与2100 nm的反射率比值大于0.45 nm来定义。具体提供3种反

演方法：不反演，2 - Band （K-T）和2- Band Over water ，本研究选择2 - Band 

（K-T）气溶胶反演方法。若没有找到符合条件的黑暗像元，则将初始能见度值

用于气溶胶反演模型，如表4-4所示。本研究具体的输入参数信息如表4-5所示，

以2015-8-18为例。 

表4-4 天气条件与能见度估算 

天气条件 估算能见度/km 

晴朗 40~100 

薄雾天气 20~30 

大雾天气 ≤15 

表4-5 FLAASH大气校正输入参数（以2015-8-18为例） 

影像中心点 传感器 日期 地面高程 分辨率 大气模式 气溶胶模式 

43°06′58.3″N 

86°49′18.9″E 

Landsat-8 

OLI 

2015-8-18 

04:56:03 
4000 m 30 m 

Sub-Latitude 

summer 
Rural 

（4）地形校正  

 地形校正的目的是要减小地形效应对影像中辐射亮度的影响，补偿由山区

地形起伏而造成的地物亮度的变化，提高地表反射率反演精度。受到复杂地形遮

蔽作用的影响，冰雪地物在影像中的辐射亮度发生明显变化，朝向太阳的坡面会

接收到更多的光照，色彩更亮；而被地形阻挡的地方，接收不到来自太阳的直接

辐射，色彩较暗。 

气溶胶反演 能见度 KT 上行通道 KT 下行通道 

2 – Band （K-T） 40 km 2100 nm 660 nm 
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从20世纪80年代开始，国内外研究者已经发展了多种地形校正模型，例如，

基于朗伯体假设的余弦模型，在非朗伯体假设下的C模型、MINNAERT模型，基

于太阳-冠层-传感器几何关系的SCS模型、基于图像匹配的CIVICO模型等（王少

楠和李爱农，2012）。其中，C校正是目前最常用的地形校正方法，它既能保证

影像被校正，即减小由于坡度变化产生的同种地物类型像素值差异，又可避免由

于入射角太低而引起的校正过度的情况。但是，由于C校正完全是基于样本统计

来建立回归方程的校正方法，因此在进行线性拟合时，样本的选择对于算法中参

数的确定存在很大影响。同时，由于样本的选择和数据拟合是一个复杂的过程，

若对每一个波段的数据各自拟合线性方程，则其计算量无疑是十分庞大的。 

因此，本文利用一种改进的C校正算法，即在不进行线性拟合的情况下也可

以达到良好的校正效果。利用三峡地区的TM 影像和DEM 数据所做的实验证明，

该改进方法对影像进行地形辐射校正的结果比原始的C校正算法以及余弦校正

都有较大的提高（黄微等，2005）。 

对于C校正模型的改进是基于以下3个条件： 

1）在同一波段，同类地物的辐射值和其对应太阳入射角的余弦值满足一种线性

关系，根据这种线性关系就可以拟合出一条经验线性方程； 

2）阴影像素的DN 值小于其他非阴影地物像素的DN 值； 

3）对直线进行平移变换，其直线的基本特性不变。 

以此得到改进后的校正方程： 

min
min min

min

[cos cos ]
( )

[cos cos ]
H TL L L L

 

 

−
= −  +

−
               

（4-5）
 

式中：LT 为倾斜地表的反射率，LH为水平地表的反射率，Lmin 为阴影地区最小的

反射率值，α 为局地太阳入射角，β 为太阳天顶角。 

（5）BRDF 校正  

由于雪冰具有强烈的各向异性反射特性，且随着波长的增加、太阳天顶角的

增大和反射率的降低而增大。因此，在进行遥感反演时必须对其进行各向异性校

正。研究者通过引入异向反射因子来实现（Klok et al.,2003）。校正公式为： 

( , , )r v

r
a

f   
=

                           

（4-6） 

本研究中，异向反射因子 f 利用 Greuell 等（1999）和 Reijmer 等（2001）提
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出的针对冰川冰和积雪的双向反射分布函数来分别计算，公式如下： 

冰川冰：
2 2 2

0 1 2 3cos cos (cos )icef a a a a    = +  +   +  
              （4-7） 

积雪：
2 2 2 2

0 1 2 3cos (cos )snowf b b b b    = +  +   +  
                  （4-8） 

上式中：f 是异向反射因子，ai 和 bi 为回归系数，θ 为卫星与太阳的相对天顶角，

φ 为卫星与太阳的相对方位角。 

（6）窄-宽波段转化   

从Landsat窄波段计算短波宽带反照率主要基于光谱反照率和宽带反照率的

间的转换关系实现。本研究利用Knap 等（1999a）在瑞士Morteratschgletscher冰

川基于1996.4-9月和1997.2-4月的实测数据提出转换关系进行窄-宽波段反照率的

转换，该转换关系最大的优势在于不需要对表面进行分类即可直接使用，而且通

过已有的卫星与地面同步实测对比证明，此适能确保卫星准确监测冰川全境反照

率及其分布。转换关系如下： 

2 2

2 3 2 3 4 5 4 50.726* 0.322* 0.051* 0.581*or or or or    = − − +
        

（4-9） 

式中，对于TM和ETM+影像，选择第2和第4波段，对于OLI影像，则选择第3和

第5波段。 

由于积雪在0.52~0.6 μm波段有很高的光谱反射率，因而在该波段内积雪区的

像元值经常达到饱和，即影像像元值到达最大，随着光谱反射率的增大不在增加。

故当影像中的第2波段（TM 2或OLI 3）达到饱和时，用TM 4或OLI 5的光谱反照

率进行转换： 

2

4 5 4 5' 0.782* 0.148*or or  = +
                    

（4-10）
 

然而，如上所述，BRDF 校正参数依表面覆盖类型——雪或冰而异，但是计

算中冰川表面覆盖类型预先不得而知。在此，研究人员通过对比两套参数的计算

结果来解决（Klok et al., 2003）。对于同一像元，若两套参数的计算结果均大于

0.5，则意味着表面类型为积雪；若均小于 0.5，则认为是裸冰。若一个大于 0.5，

一个小于 0.5，则二者做差，差值小于 0.1，该像元取二者的平均值，差值大于

0.1，则该像元直接舍弃。最后统计得出，单景影像中，舍弃的像元个数很少，

不足 0.1%。 
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4.2.2 MOD10A1 产品 

本研究利用MOD10A1产品分析冰川表面反照率2000.2.24~2017.2.28间的季

节变化趋势和年际变化趋势。作为 MOD10A1 积雪产品中的数据层，MODIS 逐

日反照率数据是在积雪分类的基础上生成的，为短波波段 0.25~5.0 μm 的反照率。

根据 MODIS 产品的积雪分类算法（张学通等，2007），当某个像元被判定为冰

雪地物所覆盖，且根据 MODIS 云掩膜产品 MOD35 判定不被云层所覆盖时，则

生成该像元有效的短波反照率值（Stroeve et al, 2006）。 MODIS 积雪反照率反演

算法是在 Klein 和 Stroeve (2002)提出的积雪反照率模型上发展起来的。该算法

首先寻找满足冰雪覆盖且无云条件的像元，对符合条件的像元从 MOD09 反射率

产品中获取大气校正后的窄波段光谱反射率，而后通过离散坐标法求解辐射传输

方程，生成冰雪地物的二向反射模型，并对非森林覆盖像元进行各向异性散射纠

正，最后根据 Liang（2000）提出针对 MODIS 传感器的窄-宽波段转换公式生成

积雪反照率。 

MOD10A1 产品是逐日 500 m 空间分辨率的图像，HDF 格式，正弦曲线

（SIN）投影。在具体应用过程中，为了与其他数据进行匹配，需要对其进行预

处理。本研究的预处理过程如下：首先，利用 MRT 转化工具对原始影像格式和

地图投影进行转换。将正弦投影转换为横轴墨卡托投影（UTM 投影），椭球体为

WGS-84，图像格式转化为 Geotiff 格式，空间分辨率设置为 500 m。随后，在

ArcGIS 中，利用乌源 1 号冰川的矢量边界对其反照率数据进行提取，如图 4-3

所示。可见，共有 7 个像元覆盖整条冰川，但仅有一个完整像元在研究区内。最

后，为了避免边缘混合像元对反照率的影响，在本研究只选用在研究区内完整像

元的数值。 
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图 4-3  MOD10A1 反照率产品在乌源 1 号冰川区的覆盖情况及用于精度验证的地面观测点分布 

4.3 冰川反照率地面观测 

4.3.1 ASD 数据 

野外光谱采集完毕后，利用仪器自带的 HH2 Sync 软件导出数据，在

ViewSpePro 软件中对数据进行浏览与处理，如图 4-4 所示。由于 ASD 仪器所测

波段范围为 325~1075 nm，占大气层顶太阳入射短波能量的 80%左右，因此，仪

器所测反射率可以用来定量表征冰面反射特性的变化，近年来该仪器被广泛应用

于冰川反照率时空变化及遥感数据的精度验证工作中（Moustafa et al., 2015；

Wright et al., 2014）。 
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图 4-4  ASD 地物光谱仪采集的冰川表面反射光谱数据 

然而，仪器直接记录的为可见光-近红外波段的光谱反射，若利用其观测结

果验证遥感反演反照率的精度，需要将其转化为对应宽波段的反照率值。在此，

本研究按照 Moustafa 等（2015）的转换方法，基于光谱响应曲线和入射太阳辐

射量的加权平均计算得到。公式为： 

式中，α2对应0.52~0.6 μm的平均反射率值，α4,对应0.76~0.9 μm的平均反射率值，

若α2波段饱和，则利用公式4-9计算。 

此外，对计算结果进行严格的质量控制，依照表 1-1，剔除了反照率值大于

0.98 的曲线，和在同一观测点上三条光谱曲线有明显差异的曲线。最后，取每个

测点 3 条光谱曲线的平均值作为该点的反照率值。 

4.3.2 自动气象站数据 

由自动气象站观测的反照率通过反射太阳辐射通量与入射太阳辐射通量的

比值获得。然而，Journal 等（2003）的研究表明，倾斜地表下，水平反照率的

观测会产生一定的误差。因此，为了减小坡度效应引入的误差，本研究利用Journal

等（2003）提出的校正公式对每半小时的反照率值进行了坡度校正。公式为： 

cos cos sin sin cos( )
(1 )

cos

h

h h

R

Z Z
G d G d

Z


   

=
+ −

− +
           

（4-13） 

α=0.726α2+0.322α2
2-0.051α4+0.581α4

2                       （4-11） 

α=0.782α4+0.148α4
2                                 （4-12） 
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其中：Rh 为水平表面反射太阳辐射，即仪器观测得到的反射辐射；Gh 为水平表

面的入射太阳辐射，即仪器记录的入射太阳辐射；d 为入射太阳辐射的漫射部分，

这里取 0.15，Z 为太阳天顶角，φ 太阳方位角，β 为坡度，θ 为坡向。 

由于仪器在较低太阳入射辐射量以及较大天顶角情况下的观测精度低。因此，

本研究中将<4 W/m2 的入射太阳辐射以及太阳天顶角>65°的反照率值剔除。而且，

按照 Cuffey 等（2010）的报道，新雪反照率的最大值为 0.98，故观测结果中大

于 0.98 的反照率值也被剔除。 

4.4 精度评估 

为了验证基于Landsat 影像反演反照率在本研究区的适用性，本研究利用

2015.8.18、2016.8.4和2017.7.22三次卫星过境时刻在乌源1号冰川42个点的ASD

实测反照率值与相应观测点所在像元的反演反照率值进行了比较，如图4-5所示。 

图4-5  Landsat反照率反演值与冰川表面实测反照率值的散点关系（p<0.01） 

二者数值上的差值介于-0.061~0.102之间，平均为0.033，均方根误差为0.045，

相关系数为0.989（p<0.01）。其结果与Wang 等（2014）在中国西部其他冰川区

的结果（绝对差值介于-0.11~0.07之间，RMSE为0.048，决定系数为0.93），和Klok 

等（2003）在瑞士Morteratschgletscher的结果相似（平均为0.03，标准差为0.07）。

根据模型的输入要求，反照率数值误差要达到0.05以内（王介民等，2004）。可

见，由Landsat影像反演得到的反照率在数值精度上能够满足模型需求（0.033 < 

0.05）。在接下来的研究中，我们将统一采用该遥感反演方法对乌源1号冰川区的

Landsat影像进行反照率反演。 
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从验证结果上看，Landsat 反演反照率值与同一时刻的实测值之间存在一定

的差异，造成该差异的主要原因可归纳为以下几个方面。 

（1）大气校正 

研究中用中纬度夏季标准大气参数代替卫星过境时刻的大气参数（例如：大

气能见度、水汽含量、气溶胶厚度、表面大气温度等），这可能会导致反照率反

演值与实测值的差异。 

（2）地形校正 

本研究选取了 1981 年航摄地形图作为地形校正输入数据，由于期间冰川的

消融以及数据本身的误差造成与卫星获取时刻真实的冰面地形存在一定偏差。 

（3）BRDF 校正 

雪、冰表面 BRDF 校正的太阳天顶角范围分别为 26.4~74.2°（Greuell et 

al.,1999）和 15.91~65.51°（Reijmer et al., 2001）），但在本研究中，可能局部区域

超出了这一范围。而且，在表碛覆盖地区也采用了同样的校正参数，严格来讲也

是不适用的。 

（4）空间尺度 

由于 ASD 仪器探头测定的有效范围（直径约为 0.45 m）小于 Landsat 影像

单个像元的面积大小（30×30 m），在冰川表面空间异质性较大的情况下，尤其在

冰川消融区以及冰川边缘处，不同观测视场范围内反照率在数值上也会存在偏差。 

同时，本研究也利用 2000~2017 年间的实测反照率数据与同期的 MOD10A1

产品的结果进行了对比（图 4-6a）。结果得出：二者数值上的差值波动范围在

-0.09~0.14 之间，平均绝对差值为 0.053，均方根误差为 0.066，相关系数为 0.74

（p<0.01）。这与 Wang 等（2014）在中国西部其他冰川区的结果（绝对差值介

于-0.19~0.15 之间，平均误差为 0.06，RMSE 为 0.045，决定系数为 0.796）相似。 
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图 4-6 MOD10A1 反照率值与冰川表面实测反照率值的散点关系 

但值得注意的是，此处用来验证的实测反照率数据来自两种观测手段。一种

为图 3-3 所示自动气象站 2007.6.25~8.2 的单点观测；另一种为 2015 年，2016 年

和 2017 年消融期 ASD 光谱仪在冰川表面不同位置的观测。将 ASD 的观测结果

与 MOD10A1 反照率产品的结果单独分析发现（图 4-6b），二者数值上的差值介

于-0.01~0.06 之间，平均绝对差值为 0.03，均方根误差为 0.039，相关系数为 0.90

（p=0.04<0.05），各项统计指标均显示反演值与实测值的一致性明显提高。 

可见，引起 MOD10A1 反照率数据产品与实测数据间差异的原因主要为两种

不同来源数据在空间尺度上的差异。单点的自动气象站观测有效观测范围远小于

MOD10A1 的像元大小，而在消融期，冰川表面状况差异明显，导致了二者间数

值的差异增大。而 ASD 实测反照率虽然单点的有效视域范围小，但是本研究中

在 MOD10A1 像元内进行了多点观测（如图 3-4），取其平均值来作为像元最后

的实测反照率值，因此，二者间数值的绝对差异也明显降低。这一结果也从侧面

验证了本研究在利用 ASD 光谱仪获取冰川表面反照率过程中，观测及处理方法

的可靠性。 

但可以得出，本研究中无论是 Landsat 反演反照率还是 MOD10A1 产品，与

实测反照率之间差异的绝对值平均为 0.033 和 0.030，符合王介民和高峰（2004）

提出的反照率误差控制在 0.05 以内的要求。这说明上述遥感方法得到的反照率

在数值精度上满足乌源 1 号冰川表面反照率变化特征的研究需要。 

4.5 本章小结 

本章首先对遥感反演冰川反照率的基本理论和方法进行了介绍。然后，通过

空间配准、辐射定标、大气校正、地形校正、BRDF 校正和窄-宽波段转换对 Landsat

影像进行了反照率反演。同时，也利用 MRT 转化工具对 MOD10A1 产品进行了
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投影转换，格式转换，提取了研究区的反照率值。最后，利用实测资料分别对两

种遥感数据进行了精度验证。得出：受反照率不同来源数据空间尺度差异和反演

参数的影响。两种遥感数据源获得的反照率与实测反照率虽然在数值上存在一定

差异：对于 Landsat 影像，差异为-0.061~0.102，平均为 0.033；对于 MOD10A1

反照率产品，差异为-0.01~0.06，平均为 0.030。但总体上其数据精度能够满足反

照率时空变化特征研究的要求。 
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5 乌源 1 号冰川反照率时空变化特征 

太阳净辐射为冰川消融提供最主要的能量源，而冰川反照率的大小直接决定

了其表面所吸收的太阳辐射能的多少，控制着冰川表面与大气层之间的能量交换

过程。显然，冰川反照率对冰川消融起至关重要的作用，是冰川能量/物质平衡

过程中的关键参数。然而，由于受冰川表面自身物理特性，例如：表面类型、积

雪厚度、颗粒粒径、含水量、密度、晶体结构、污化物含量等，以及大气或天空

状况，例如：云量、云状、太阳入射角、大气的含水量、浑浊度等外界因素的影

响，冰川反照率呈现非常大的时空变化，其数值范围可以从干洁新雪的 0.98 下

降至洁净老雪的 0.46，进一步降低至污化物富集冰面的 0.06（表 1-1）。不仅如此，

冰川反照率变化可以发生在各种时间尺度上。例如：由于表面覆盖类型在积雪与

裸冰的交替进行而引起的季节尺度的变化，以及由于云量和太阳高度角的改变而

导致的日内甚至更短期的变化。但是，现阶段能量物质平衡模型对反照率的参数

化很难准确的捕捉到这些时空变化，所以，这也成为模型模拟误差的主要来源之

一。 

此外，利用安装在自动气象站上的总辐射量表或便携式光谱辐射仪的观测虽

然可以获得高时间分辨率、高精度的反照率数据，但是其结果仅限于冰川表面有

限的观测范围内，是否可以反映整条冰川乃至更大区域内反照率的情况，还有待

进一步研究。自 20 世纪 60 年代以来，日益发展的卫星遥感技术一定程度上填补

了野外实测在空间范围以及时间尺度上的不足，但是遥感方法获得的是卫星过境

时刻瞬时反照率值，其时间代表性如何还不得而知。 

因此，为了给当前能量物质平衡模型中反照率的参数化提供科学依据，以及

评价现场观测反照率数据的空间代表性和遥感反演反照率的时间代表性，本章利

用三种数据源的反照率资料，对乌源 1 号冰川不同时空尺度上的反照率变化特征

进行分析和讨论。 

5.1 冰川反照率空间分布特征 

Landsat TM、ETM+和 OLI 影像在可见光-近红外波段空间分辨率较高，为

30 m，已经被国内外多位学者用来研究单条冰川反照率的空间变化（Li et al., 

2002；Strasser et al., 2004，Yue et al., 2017）。本研究利用 Klok 等（2003）针对

Landsat 影像提出的冰川反照率反演流程，包括空间配准、辐射定标、大气校正、
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地形校正、BRDF 校正和窄-宽波段转换。获得了 2013 年 9 月~2014 年 8 月一个

完整水文年内不同表面状态下乌源 1 号冰川反照率的空间分布情况（如图 5-1）。

从图中可以看出，随着不同时期表面状态的改变，反照率的空间分布差异很大。

在此，依照乌源 1 号冰川的物质平衡特征，将 5 月~8 月划分为消融期，9 月~次

年 4 月为非消融期进行具体研究。 

图 5-1  乌源 1 号冰川 2013~2014 年不同时期反照率空间分布 

5.1.1 非消融期 

在非消融期早期（2013 年 9 月 13 日），冰川表面反照率值整体较高，平均

约为 0.57，介于 0.90~0.06 之间，标准差为 0.18。可见冰川反照率值相对离散，

在一个较大的数值范围内变化，这就意味着此时冰川表面状态差异较大。但是，

整体上，反照率的空间变化并不显著，仅在冰川末端以及边缘处出现低值。其原

因可能为：其一，虽然随着气温的降低，冰川消融减弱，但是受冰川周围裸露地

表热传导作用的影响，冰川末端及其边缘处与中流线附近出现差别消融，边缘的

消融强度高于中部区域，从而导致此处的反照率值偏低；其二，冰川边缘所在的
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像元大多为混合像元，受像元中非冰雪端元的低反射光谱特性的影响，也可导致

整个像元反照率值降低。 

在非消融期中后期（2014 年 3 月 24 日），冰川表面反照率值仍然较高，平

均约为 0.64，整体上在 0.30~0.96 的范围内，标准差为 0.15，可见相对于非消融

期早期，反照率值的空间差异变小，表明此时冰面覆盖类型比较均一。若参照白

重瑗等（1989）在中国西部冰川区不同表面覆盖类型实测反照率值的结果划分（老

雪表面的反照率值在 0.51~0.79，平均为 0.63），此时冰川表面很可能被老雪覆盖。

因此，空间上没有呈现出明显的变化趋势。需要说明的是，在冰川东侧出现的较

小反照率值（小于 0.5）为地形阴影所致，在本研究中将其剔除。 

5.1.2 消融期 

在消融期早期（2014 年 6 月 12 日），冰川反照率空间变化依旧不明显，但

是数值上却达到研究时段内的最高值，为 0.76，其中，0.70~0.90 的高值区覆盖

了约 82%的冰川面积；同时，标准差也达到了最小，为 0.1。这些现象表明，此

时冰川表面覆盖类型均一，而较高的反照率值则意味着冰川为新雪覆盖。 

随着消融的进行，在消融期中后期（2014 年 8 月 15 日），表面反照率值降

低至 0.57，但其数值范围达到了最大，为 0.06~0.97，标准差为 0.22，表明此时

冰川表面类型差异十分显著。空间上呈现出反照率随海拔的升高而增大的趋势，

在冰川中下部尤为明显。具体而言，在海拔较低的区域，东支海拔 3900 m 以下，

西支海拔 4050 m 以下，反照率随海拔的增加趋势微弱，其值大部分小于 0.40，

表明冰川表面主要为裸冰分布；随着海拔升高，反照率逐渐增大，在东支海拔

3950 m 和西支海拔 4050 m 附近的增速最大，数值在不足 50 m 范围内增加了约

0.20；表明此处冰面特征变化强烈，发生了由裸冰向积雪的过度，雪线很可能就

出现在这一高度范围内。而在冰川中上部，东支海拔 3950 m 以上，西支海拔 4050 

m 以上，反照率值普遍较高，西支均在 0.70 以上，东支略小于西支，在 0.60 以

上，反照率随海拔的增加呈现较小的波动。 

消融期末（2014 年 8 月 31 日），反照率值降至最低，约为 0.34，标准差为

0.18，冰川表面状况差异较上一时期有所减弱。空间上依旧呈现出随海拔的升高

而增大的趋势。雪线位置快速上升，达到冰川上部，冰川表面大部分区域为裸冰

分布。表明这一期间，冰川经历了强烈的消融。 
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值得特别注意的是：在消融期末（2013 年 9 月 5 日和 2014 年 8 月 31 日），

虽然冰川反照率整体上呈现出随海拔的升高而增大的趋势，但在冰川末端局部区

域，东支海拔 3850 ~3900 m、西支海拔 3950~4000 m 附近，却出现略高的反照

率值。这可能是由冰川表面杂质含量的差异所致，其原因将在下一章详细讨论。 

综上所述，冰川反照率的空间分布随冰川表面积雪和裸冰的覆盖状况而改变。

当冰川表面被积雪（新雪或者老雪）覆盖时，空间变化不明显。当冰川表面雪冰

同时存在，或者以裸冰为主时，其空间变化十分显著，整体上呈现出随海拔的升

高而增加的趋势，且在雪线附近增速最大。相似的空间分布规律在其他冰川也有

发现，例如，位于祁连山的老虎沟 12 号冰川、青藏高原腹地的冬克玛底冰川、

帕隆藏布 4 号冰川（Wang et al., 2014），澳大利亚的 Hintereisferner 冰川

（Koelemeijer et al., 1993），阿尔卑斯山意大利境内的 Forni 冰川（Fugazza et al., 

2016）。消融期末，冰川较低位置出现的反照率高值现象在其他冰川有研究发现，

例如：瑞士的 Haut 冰川（Brock et al., 2000）和 Morteratschgletscher 冰川（Klok et 

al., 2003），澳大利亚的 Pasterzenkees 冰川（Greuell et al., 1997）。由此可见，裸

冰表面反照率的空间分布可能不完全随海拔而变化。 

5.2 冰川反照率时间变化特征 

5.2.1 冰川反照率日内变化 

为了得到冰川反照率的日内变化特征，以及检验遥感反演反照率的时间代表

性，本研究分析了 2007.6.26~8.2，架设在乌源 1 号冰川东支消融区（图 3-3 所示）

自动气象站的实测反照率数据（如图 5-2）。由图得出：观测期间，反照率值呈现

出非常迅速的剧烈变化，仅在一周之内，便从 7 月 18 日的最大值 0.98 降低至 7

月 23 日的最小值 0.08。在这期间，日反照率最小值明显发生了 4 次跳跃，分别

在 6 月 30 日、7 月 10 日、7 月 17 日和 7 月 29 日。表明这些时段内，冰面状况

发生了突变，有新降雪发生。而且，每次跳跃发生以后，反照率值都会在一段时

期内出现逐渐降低的趋势，体现了冰面覆盖类型由新雪到老雪再到裸冰的过渡。 
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图 5-2  乌源 1 号冰川 2007.6.25~8.2 消融区（E2）反照率日内变化 

具体来看，反照率的日内变化曲线可归纳为如下四种形态：1）迅速上升型，

例如：6 月 29 日、7 月 16 日，这类变化主要出现在有新降雪发生时，表面类型

发生了由裸冰向积雪的迅速转化；2）迅速下降型，例如：7 月 2 日、7 月 12 日、

7 月 30 日，这类变化表明冰川表面发生了强烈消融，表面类型由积雪迅速转化

为裸冰；3）低值态稳定型，例如：7 月 22 日、7 月 26 日、7 月 27 日，表明冰

川表面状态相对稳定，较低值则意味着此时冰面为裸冰分布；4）不完全对称型，

即日内反照率出现了相对于正午时刻不完全对称的变化，在早晚时反照率相对较

高，中午前后反照率值最小，且上午的反照率值略高于下午，例如：7 月 5 日、

7 月 18 日、7 月 29 日。这主要是由太阳天顶角的改变引起的，随着太阳天顶角

的减小，反照率值会逐渐降低，但是由于积雪变质和表面融水增加导致相同太阳

天顶角时，下午的反照率值小于上午。总体而言，当冰面发生积雪与裸冰的相互
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转换时，日反照率变化剧烈，而当冰川表面为一种类型覆盖时（均为积雪或裸冰），

日反照率值变化较小，但会随着太阳天顶角的改变而发生变化。太阳天顶角对积

雪反照率的影响大于裸冰，甚至在极端消融状态下，65°以下太阳天顶角变化对

裸冰反照率的影响可以忽略。 

除此之外，无论在雪面还是冰面，均呈现出众多微小的频繁反照率值波动，

表明除了冰面状况以及太阳天顶角的变化外，其他因素对反照率的影响也十分活

跃，例如：云量。 

由于卫星观测通常记录的是无云状态下，较低太阳天顶角时的瞬时反照率值，

消融期，无降雪情况下，其反演值可以反映短期内（2~3 天）裸冰表面反照率的

状况。但对于雪面而言，由于积雪的消融、变质以及对太阳天顶角变化的敏感响

应，导致卫星反演值很快与实际情况不符。因此，在利用遥感反演反照率结果时，

需根据具体情况，将裸冰和积雪分别考虑。 

以上结论是基于自动气象站记录的单点反照率值得出的，其观测范围有限，

对整条冰川的代表性如何，还需要进一步研究。因此，为了检验单点反照率观测

结果的空间代表性，本研究对 2016.7.29~8.12，乌源 1 号冰川东支 22 个观测点（如

图 5-3 所示），ASD 光谱仪记录的反照率数据进行了分析。 

结果表明：观测期间，反照率值的变化依然十分剧烈，最大值出现在 7 月

29 日积雪观测点 I，为 0.93，最小值出现在 8 月 3 日污化物富集的裸冰观测点

E1，为 0.05。同一观测时段内（每天 11:00~14:00），不同观测点间反照率值的差

异较大，超过 0.35（8 月 11 日）甚至达到 0.85（7 月 28 日）。 

观测期间，不同测点位置反照率的逐日变化程度也不尽相同。在裸冰表面，

无降雪发生时，反照率的逐日变化呈现出微弱的波动趋势。而且，冰川中部杂质

相对富集的测点（E1、E2、E3、D2、D3、F1、G1、G2），反照率值为 0.10~0.20，

其变化小于冰川下部相对清洁的测点（C1、C2、C3、B2、B3、A），反照率值为

0.20~0.40。对于积雪表面（J），反照率的逐日变化明显大于裸冰表面，最大变化

量达到了 0.30。而最剧烈的反照率逐日变化则出现在雪线附近的测点（F3、G3、

H3、I），其变化量在 0.40~0.60。 
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图 5-3  乌源 1 号冰川 2016.7.29-8.4 不同观测点反照率逐日变化 

可见，冰川表面反照率值及其变化的空间差异也很明显。因此，单点的反照

率观测结果很难反映整条冰川的情况，在能量物质平衡模型中需充分考虑这一特

征，将冰川表面分区进行反照率模拟。 

5.2.2 冰川反照率季节变化 

MOD10A1 积雪产品提供了逐日反照率数据，空间分辨率为 500 m。本研究

基于此数据集，通过投影转换、格式转换、目标区提取等预处理步骤，得到了乌

源 1 号冰川 2000~2016 逐日反照率资料，对其进行逐月的多年平均，来研究冰川

反照率的年内变化情况（如图 5-4 所示）。在此，3~5 月为春季，6~8 月为夏季，

9~11 月为秋季，12~次年 2 月为冬季。 
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图 5-4  乌源 1 号冰川 2000~2016 年反照率多年月变化 

乌源 1 号冰川反照率季节变化特征为春季>秋季>夏季。春季，冰川区气温

虽然开始回升，但依然较低，在 0℃以下，随着降水的增多，表面积雪深度达到

最大，冰川被新雪覆盖的时间和频率均增加，因此反照率值普遍较高，在 4 月份

达到最高，为 0.45。随着气温的继续回升，上覆积雪开始消融，雪层减薄甚至在

消融区完全消失。虽然，同时降水量也在增加，但是增加的降水总体上无法弥补

升温带来的消融，因此，冰川反照率在夏季持续快速降低，在消融期末（8 月份）

达到最低，为 0.30。然而，降水的增加导致了冰川表面覆盖类型在新雪和裸冰之

间的频繁转换，使得此时表面反照率的波动增大。进入秋季，气温降低，冰川消

融减弱，积雪逐渐在冰川表面积累，因此反照率开始缓慢增加。 

此外，从图 5-4 还可以发现，冬季冰川反照率相对偏低，数值上与夏季接近。

这与前人同类型的研究结果相反（Oerlemans 和 Knap1998），也不符合实际情况。

因为此时冰川表面为积雪覆盖，理论上，反照率值应高于夏季。进一步分析发现

这主要是由于此时冰川表面大部分区域被阴影遮蔽所致，如图 5-5 所示。由于

MOD10A1 数据较粗的空间分辨率，阴影遮蔽的区域无法从影像中剔除，导致冰

川表面反照率值整体降低，与实际情况不符。这也表明，虽然 MODIS 数据具有

较高的时间分辨率，但是相对于规模较小的山地冰川而言，其空间分辨率较低，

无法满足冰川反照率及其相关研究的需要。 
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图 5-5  2014.12.21 乌源 1 号冰川表面状况及 MOD10A1 反照率值 

5.2.3 冰川反照率年际变化 

冰川反照率的年际变化也采用时间分辨率较高的 MOD10A1 反照率产品数

据，本研究分别统计了乌源 1 号冰川 2000~2016 年间反照率全年的、消融期的和

非消融期的平均值（如图 5-6）。需要说明的是，虽然冬季月份的影像由于阴影遮

蔽导致冰川反照率值偏低，但是冬季可用影像数量较少，对冰川反照率年平均值

数值上的影响较小，不影响其年际变化趋势的研究。 

图 5-6  乌源 1 号冰川 2000-2016 年反照率年际变化 
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从图中可以看出，2000~2016 年间乌源 1 号冰川反照率值在 0.30（2000 年）

~0.42（2010 年）间波动，平均为 0.37，与王杰（2012）在中国西部其他冰川区

的结果相比，数值偏低。反照率的年际变化在 2009 年之前，呈现微弱的下降趋

势，2010 年达到研究期间的最低值，此后出现明显的上升。但整体上仍以下降

趋势为主，速率约为-0.003/a（p=0.052）。相对于西部其他冰川而言，下降速率

居中。 

进一步分析其在消融期（5~8 月）和非消融期（9~次年 4 月）的变化发现，

消融期反照率年际变化虽然波动明显，介于 0.30（2012 年）~0.42（2009 年），

且 2006 年之后波动幅度增加，但整体上没有呈现出下降趋势（p=0.544）。然而，

在非消融期，冰川反照率的年际变化却呈现出明显的下降，速率约为-0.004/a

（p=0.035<0.05）。表明，2000~2016 年间反照率的年际变化主要由非消融期反照

率的变化引起。 

5.3 本章小结 

本章利用三种数据源的反照率资料，分析了乌源 1 号冰川不同时空尺度上的

反照率变化特征。 

在空间上，当冰川表面被积雪（新雪或者老雪）覆盖时，变化不明显；然而，

当冰川表面雪冰同时存在，或者以裸冰为主时，空间变化十分显著，整体上呈现

出随海拔的升高而增加的趋势，且在雪线附近增速最大。但裸冰表面反照率的空

间分布不完全随海拔而变化，冰川较低处也会出现反照率值相对较高的区域。 

在时间上，反照率的日变化以大范围、高频率为特征，且随着表面物理状态

的改变，呈现出迅速上升型、迅速下降型、低值态稳定型和不完全对称型四种不

同的日变化形态。反照率的季节变化特征为春季>秋季>夏季，其中，4 月份达到

最高，8 月份达到最低，冬季由于冰川表面被阴影覆盖，导致反照率值整体偏低，

与实际情况不符。年际变化上，在 2009 年之前，呈现微弱的下降趋势，2010 年

达到最低，此后出现明显的上升。但整体上仍以下降趋势为主，速率约为-0.003/a。

其中，非消融期，反照率的年际变化以-0.004/a 的速率下降，而消融期则出现明

显波动。 

基于反照率的日变化特征可以得出，在利用遥感反演反照率结果时，需将裸

冰和积雪分别考虑。消融期，无降雪情况下，遥感反演结果可以反映短期内（2~3
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天）裸冰表面的反照率状况。但对于雪面而言，由于积雪的消融、变质以及对太

阳天顶角变化的敏感响应，导致卫星反演值很快与实际情况不符。 

冰川表面反照率随时间变化的空间差异也很明显。其中，平衡线附近的变化

最为剧烈，积雪区的变化次之，而裸冰区的时间变化幅度最弱。可见，单点反照

率的观测结果很难反映整条冰川的情况，在能量物质平衡模型中需充分考虑这一

特征，将冰川表面分区进行反照率计算。 
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6 反照率时空变化影响因素分析 

冰川反照率受众多因素的影响，例如：积雪厚度、颗粒粒径、含水量、密度、

晶体结构、污化物含量、以及云量、云状、太阳入射角、大气含水量、浑浊度等。

由于这些因素对反照率的影响机制千差万别，加之不同因素间的相互作用也会使

单因素的影响效应发生改变，因此其影响的程度和时空尺度也不尽相同。本章结

合研究区特征，选择冰川积累区面积比例、气温和降水、表层污化物——冰尘、

地形、云量以及液态水等因素，分析其对冰川反照率时空变化的影响。 

6.1 积累区面积比例 

冰川反照率的大小很大程度上是由其表面覆盖类型及其物理属性决定的。积

雪的反照率高于裸冰，新雪的沉降、变质、消融以及雪冰范围的时空演化过程直

接决定了冰川表面反照率的时空分布格局。一段时期内，冰川表面雪冰范围的变

化可以用同时期的冰川的积累区面积比例衡量。因此，本研究分析了2000~2015

年间冰川积累区面积比例与冰川反照率的变化关系，如图6-1所示。 

由图6-1得出，冰川反照率与积累区面积比例的年际变化趋势一致，二者的

相关性达到0.83。2000~2009年，积累区面积比例呈现波动变化，并略有下降，

在2010年出现最小值，为0，相应的冰川反照率在2009年之前在波动中呈现微弱

的下降趋势，在2010年达到最低。2011年之后，除2014年外，冰川积累区面积比

例依然很低，因此，冰川反照率值也普遍较小。故可以得出：2000~2015年，冰

川反照率下降的主要原因是冰川积累区面积比例的降低，即冰川积雪面积的减少。 

图 6-1 2000~2015 年乌源 1 号冰川积累区面积比例与反照率的变化趋势及其相关性 

6.2 气温和降水 
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冰川反照率的大小虽然很大程度上取决于其表面覆盖类型及其物理属性，但

这些在根本上受区域气候背景的控制，气象要素的微小变化都可能引起冰川表面

特征的变化，进而导致冰面反照率的改变。例如，由于气温的升高，一方面直接

导致了冰川消融的增强，积雪消融提前、面积减小，裸冰暴露时间延长、面积扩

大，由于冰的反照率远小于积雪，由此造成冰川反照率下降。同时，消融的增加，

促进了雪、冰层内部污化物在冰川表面的富集，使冰面颜色加深，造成冰川反照

率进一步降低。另一方面，温度升高也会造成积累区粒雪变质速率加快，雪层变

薄，粒径增大，具有高反照率的细粒雪减少，低反照率的粗粒雪增加，雪层含水

量增加，造成反照率的降低。然而，冰川反照率的变化对降雪十分敏感，一旦有

降雪事件发生，会迅速白化冰川表面，大大增加其反照率。在气候系统与冰川反

照率这一正反馈机制的驱动下，使得近年来冰川反照率降低成为冰川加速消融的

重要因素之一。可见，气温和降水对冰川反照率的时空变化起间接的，但是决定

性的影响。 

本研究利用冰川区大西沟气象站 2000~2016 年的气温降水资料，选取正积温、

降水量和降水日数三个指标来分析气候要素对反照率变化的作用。通过正积温、

降水量和降水日数与反照率的相关性分析得出，正积温与不同时期反照率的变化

均呈现负相关性，而降水量主要与消融期（5~8）月反照率变化有关，降水日数

则与非消融期（9 月~次年 4 月）反照率变化有关（表 6-1）。数据表明：无论是

消融期还是非消融期，正积温升高，均会引起冰川反照率的降低；而在消融期，

冰川反照率还会随着降水量的增加而增大，在非消融期，冰川反照率主要随降水

日数的增多而增大。全年来看，三个参数对冰川反照率均有影响，且影响程度比

较接近。 

表 6-1 乌源 1 号冰川气象要素与冰川反照率的相关性（*，p<0.05） 

 消融期 非消融期 全年 

降水日数 0.223 0.450 0.470 

降水量 0.481 0.008 0.500* 

正积温 -0.445 -0.441 -0.502* 

这是由于正积温主要通过影响冰川的消融以及积雪的变质来驱动反照率的

变化，对反照率变化的影响是即时的；而降水日数和降水量主要通过决定冰川表

面积雪的存在时长来影响冰川反照率。在非消融期，冰川区的降水量很少，不足
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10 mm，但是此时冰川表面被积雪覆盖，消融基本停止，一旦有降水发生，即可

留存于冰川表面，增加其反照率。这就意味着降水日数的增多延长了冰川表面被

具有较高反照率的新雪覆盖的时间。因此，这一时期降水日数对反照率的变化有

很大影响。而在消融期，冰川区的降水量增加，总的降水日数也相应增多，但是

冰川表面消融强烈，新雪在冰川表面的覆盖时间主要受单次降水量的影响，单次

降水量越大，冰川被积雪覆盖的时间就越长，冰川反照率也会越大。 

从三个气象参数各自的年际变化趋势来看（图 6-2），消融期，正积温、降

水量和降水日数均没有呈现出随时间的明显变化；而在非消融期，降水日数出现

明显的减少趋势，降水量和正积温却呈现轻微的增加；全年来看，仅有降水日数

和正积温出现变化，即降水日数在减少，同时正积温在升高。结合三个参数与冰

川反照率的相关性以及 5.2.3 所述的冰川反照率的年际变化特征分析得出，

2000~2016 年冰川反照率年际间的降低可能是由降水日数的减少以及正积温的

升高造成的，而非消融期降水日数的减少起主要作用。 

图 6-2 乌源 1 号冰川气象要素年际变化趋势。其中，非消融期和全年降水日数的变化通过了 95%的置信度

检验 
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6.3 表层污化物 

众多研究表明，冰川表面的污化物强烈吸收太阳短波辐射，特别是在可见光

波段的辐射（Komuro et al., 2015；Kylling et al., 2000）。因此，由冰面反射的能

量比例大大降低，最终导致反照率降低，冰川消融加速（Skiles et al., 2017；Niu 

et al., 2017；Zhang et al., 2017）。吸光性物质主要包括黑碳（black carbon，BC）、

棕碳（Brown carbon，BrC）、矿物粉尘（mineral dust，MD）、生物质等，其中黑

碳的吸光效率最强，约为粉尘的50倍，火山灰的200倍（Warren 1984）。 

乌源1号冰川位于中亚干旱半干旱区，周围被广袤的沙漠和戈壁包围，沙尘

活动频繁。而且，乌源1号冰川距离人类活动密集区较近，煤、石油等化石燃料

的燃烧和居民生活排放的污染物在适宜的条件下很容易被地方性的环流系统携

带到冰川区，通过干、湿沉降的方式在雪冰表面富集。Takeuchi等（2008）研究

发现，乌源1号冰川夏季消融期裸冰表面大部分被棕色冰尘所覆盖，其主要组成

成分为无机矿物、有机物（微生物的尸体、腐殖质等）以及微生物（包括雪生藻

类、显微动物群、昆虫以及细菌等）。冰尘数量与冰川消融区表面反照率之间存

在显著的负相关关系。Ming 等（2016）的研究也显示，黒碳和粉尘分别可使乌

源1号冰川积累区反照率下降25%和7%。 

为了研究吸光性物质对反照率的影响，本研究利用ASD地物光谱仪收集了消

融期不同杂质覆盖程度下（图6-3）的雪冰表面反射光谱曲线，如图6-4所示。可

见，无论在雪面还是冰面，由于吸光性物质的增加，表面反射光谱曲线出现极其

明显的变化。在较清洁的裸冰观测点III，反射率随波长的变化明显，在350~575 nm，

反射率随波长的增加出现轻微的增大趋势；在575~625 nm波段左右，反射率值最

高，约0.35；随后，反射率快速下降，在950 nm仅为约0.10。而相对于较清洁的

裸冰观测点，其它裸冰观测点处的反射光谱曲线均不同程度的呈现出污化冰面的

特征，即整体上反射光谱曲线低于清洁裸冰观测点，且随着污化程度的增加，反

射率随波长的变化幅度减缓，曲线变得更加平缓。具体而言，在350~575 nm，反

射率随波长增加而增大的趋势减弱，在575~625 nm波段前后的高值区趋于消失，

近红外波段快速下降的趋势也逐渐消失。但是在积雪表面，由于污化物的增加，

反射率随波长变化的幅度增强，反射光谱曲线首先在350~575 nm区间出现了明显

的增加趋势，在之后的575~850 nm波段范围内相对稳定，维持在0.62~0.65之间，
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随后即出现下降趋势。总体而言，污化物对雪、冰反射率的影响随着波长的增加

逐渐减弱，主要集中在可见光波段。 

图6-3 乌源1号冰川不同杂质覆盖程度下的冰川表面状况 

图6-4 不同杂质覆盖程度下（图6-3）冰川表面反射光谱曲线 

为了进一步量化吸光性物质及其不同组分对冰川反照率的影响，本研究利用

了日本千叶大学 Takeuchi 教授团队在 2006 年和 2007 年两个消融季采集于乌源 1

号冰川消融区裸冰表面的 11 个冰尘样品数据，以及同时观测的采样点处的反射

率数据。分析了其矿物颗粒、有机物及其叶绿素含量与反照率的相关关系（6-5a，

b，c）。结果发现：冰尘颗粒中矿物颗粒、有机物及其叶绿素与反照率均呈现出

不同程度的负相关关系。相对于矿物颗粒而言，有机组份与反照率变化的相关性



76 
 

更高，为-0.725。尽管如图 6-5d 所示，冰尘颗粒中有机物的含量远低于矿物颗粒。

而其中叶绿素与反照率的相关性最高，为-0.86。这就表明裸冰表面 45%的反照

率变化由有机物引起，且很大程度上由雪藻以及蓝细菌中的叶绿素贡献。 

图 6-5 冰尘中不同组分的含量及其与反射率的相关关系 

6.4 地形                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                                

从图 5-1 还可以发现，在冰川表面覆盖类型一致的情况下，例如均为裸冰或

积雪，反照率值在空间上仍然存在一定的差异。这可能与冰川不同位置处太阳天

顶角的差异有关。因此，为了分析由地形差异引起的太阳天顶角的改变对冰川反

照率的影响，本研究根据冰川区的 DEM 和卫星过境时刻的太阳位置，利用公式

6-1 分别计算出成像时刻积雪表面（6 月 12 日东支）与裸冰表面（8 月 31 日东支）

各个像元的太阳入射角，并以 10°为间隔将其分级。如图 6-6 所示。 

0cos cos *cos( ) sin *sin( )*cos( )Si E SZ E SZ A A= + −             （6-1） 

式中：E 表示坡度，AS表示坡向，SZ 表示太阳天顶角，A0 表示太阳方位角。 
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从图 6-6 可以看出：无论在积雪表面还是在裸冰表面，整体上反照率值均随

太阳天顶角的增大而增加。其原因可归结为：随着太阳天顶角的增大，光子经过

表层雪冰的平均距离缩短，导致其被散射的机率增加，由雪层吸收的能量比例减

小，进而导致反照率增加。此外，表层雪的粒径通常较小，因此随着太阳天顶角

的增大，光子被雪冰表层粒子散射的机率也随之增大，而这一过程进一步被近红

外波段（λ>1.4 μm）的不对称散射所增强，因为在近红外波段，光子的前向散射

更强烈，因此，最终造成冰川反照率增加（Aoki et al., 2000； Hudson et al., 2006）。 

在相同的太阳辐射条件下（太阳位置、辐射强度），冰川不同部位的太阳入

射角主要由该位置的坡度和坡向决定，可见除了冰川表面类型外，地形也是影响

冰川反照率空间变化的重要因素。但对于冰川同一位置（例如：自动气象站处）

而言，其坡度和坡向相对固定，由于一日之内太阳辐射条件（太阳位置、辐射强

度）的改变，也会引起冰川反照率在一日之内发生相对于正午时刻的不完全对称

变化。但是 Warren（1982）基于野外实测的研究表明，太阳天顶角对反照率对

的影响存在一个约 50°的限制，当太阳天顶角小于 50°时，反照率会随着太阳天

顶角的增大而增加，但当太阳天顶角大于 50°时，太阳天顶角对反照率的增加效

应减弱。 

图 6-6 积雪和裸冰表面反照率随太阳天顶角的变化 

6.5 云量 

无论在雪面还是冰面，表面反照率的日内变化均呈现出众多微小的频繁波动，

这很可能是由云的变化引起的。通过分析积雪、裸冰表面晴空和多云条件下的反
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射光谱曲线（图 6-7）发现，云的出现，使雪、冰表面的反射率明显提高。而且，

在可见光波段增加的尤为明显；近红外波段，反射率随波长的下降趋势增大。 

图 6-7  晴空与多云条件下积雪与裸冰表面的反射光谱曲线  其中，I：多云条件下的雪面；II 晴空条件的

雪面；III；多云条件下污化的冰面； IV：晴空条件下污化的冰面 

为了进一步定量研究云对冰川反照率的影响，本研究利用 Cutler 等（1996）

提出的方法对云量进行了量化，在此基础上分析反照率值对云量变化的响应。 

首先是借助大气有效透射率（G/T）对云量进行量化。其中，G 为辐射计接

收到的入射太阳辐射，T 为天文总辐射，可通过太阳位置和观测点位置的几何关

系计算得出（蒋熹等，2007）。大气有效透射率（G/T），反映了大气对太阳辐射

的散射、吸收等衰减作用，可以用来表征云量，其数值范围为 0~1。通常天气越

晴朗，数值越大，越接近于 1。目前，这一方法已被多次应用于云量计算中（Jonsell 

et al., 2003；Brock, 2004；Abermann et al., 2014）。 

然后参照 Jonsell 等（2003）提出的方法，基于乌源 1 号冰川东支 2007.6.25~8.2

自动气象站的观测数据，分别建立连续时间段内（0.5 h）雪面和冰面反照率值的

变化 Δα 与云量变化 Δ（G/T）的统计回归关系，进而达到量化云对冰川反照率

影响的目的。当 Δ（G/T）为正时，表明云量减少，反之，则意味着云量增加。

从图 6-8 得出，无论在雪面还是冰面，反照率的变化与云量的变化均明显呈现出

负的弱相关关系。而且，相对于雪面而言，冰面反照率与云量的相关性更弱，其

斜率也较低。表明积雪反照率对云量变化的响应比裸冰敏感。按照本研究的拟合

结果，若云量变化接近 1，最大可使反照率发生 0.17~0.18 的变化，这与其他学

者在不同冰川区的研究结果相似（表 6-2），这也证明了本研究结果的可靠性。 
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表 6-2 不同学者对云量造成冰川反照率增加的研究 

文献 反照率变化量 数值说明 

Hubley（1955） 0.18 最大值 

Bolsenga（1977） 0.02 最大值 

Grenfell and Maykut（1977） 0.14 最大值 

Wendler and Kelley（1988） 0.11 最大值 

Yamanouchi（1983） 0.08 最大值 

Cutler（2006） 0.12 最大值 

Gardner and Sharp（2010） ~0.15 最大值 

Pirazzini（2004） 0.07 平均值 

Brock（2004） 0.12 最大值 

Van den Broeke et al., （2006） 0.08 平均值 

Jonsell et al., （2003） ~0.24 中位值 

Abermann et al., （2014） 0.04/0.2/0.42 中位值/0.95 置信度/最大值 

本研究 0.17 最大值 

图 6-8  乌源 1 号冰川 2007.6.25~8.2 期间云量与表面反照率的关系 

云对冰川反照率的改变主要是通过改变入射短波辐射的天顶角及其光谱组

成实现的。太阳直射光经过云层后形成漫散射。当太阳入射光全变为漫散射时，

相当于太阳有效天顶角约 50°直射。所以，太阳天顶角小于 50°，经过云层后太

阳有效天顶角被加大，冰川反照率增加（Abermann et al., 2014）。不仅如此，云

与雪、冰有十分相似的光学性质，即在近红外区强烈吸收，近紫外和可见光波段
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强烈反射。因此，云的出现同时也改变了入射短波辐射的光谱组成，增加了具有

高反射性质的可见光部分的比例，最终导致整个短波波段反照率增加（Gardenr, et 

al., 2010）。然而，相对于积雪，裸冰反照率的变化对云量表现出更低的敏感性，

这主要是由于本身裸冰反照率低于积雪，加之冰面和云层之间的多重反射使得云

对冰反照率的增加效应降低（Jonsell et al., 2003）。 

此外，研究也发现，云对反照率的影响受云层厚度、高度以及云状限制，云

层越厚，对冰川反照率的增加效应越大。多云天气，云层对反照率的增加效应随

着其高度的降低而增大（Brock, 2004）。卷层云可使积雪反照率从 0.82 增加到 0.84，

高层云可增加到 0.87，在阴天可增加到 0.90 以上（Carroll et al., 1981）。 

6.6 液态水 

液态水包括融水和降水，在冰川反照率的变化过程中是不可忽视的重要因素。

由于纯冰和水的反射性质在短波波段十分相似，因此，液态水不会对冰川冰反照

率产生直接影响（Dozier, 1989; Green et al., 2002）。其对积雪反照率的影响主要

是通过加快积雪粒径生长速率以及填补积雪颗粒之间的空隙、增大积雪有效粒径

的方式间接实现的（Colbeck, 1979）。因此，雪层中的含水量增加，会导致其反

照率降低。 

近期研究发现，富集在冰川表层的细小沉积物极易被冰面融水或液态降水形

成的冰面径流冲刷，使冰面变得清洁而光滑，增加反照率（Oerlemans et al., 2009）。

此外，由于表层液态水的再冻结形成的冰层也会在短期内增加反照率值。图 5-1

所示，在消融期末，冰川末端局部区域出现的较高反照率值区域，很可能就与上

述液态水对表层污化物的冲刷效应有关。正如野外观测所示，在消融期，冰川消

融区表面通常聚集有一层棕色物质，由于乌源 1 号冰川末端坡度较大（图 6-9），

约 15°~30°，且大量有冰川融水在此处聚集，很可能产生如上所述的对表层细小

颗粒物的冲刷效应而增加该处的反照率值。虽然这一过程目前还没有直接观测到，

但是表层冲刷现象在瑞士的 Haut 冰川（Brock 2004）和 Morteratschgletscher 冰川

（Klok et al., 2003）以及澳大利亚的 Pasterzenkees 冰川（Greuell et al., 1997）均

有发现。 
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图 6-9  乌源 1 号冰川坡度随海拔的变化 

6.7 本章小结 

本部分利用多种辅助数据研究了冰川积累区面积比例、气温和降水、表层污

化物、液态水、地形和云量对反照率的影响。得出：2000~2015 年间冰川反照率

降低主要是由于冰川表面积雪面积缩小导致。根本上与冰川区的气候背景密切相

关，正积温、降水量和降水日数影响冰川反照率的变化，且不同时期，三者对反

照率的影响程度各不相同。正积温对反照率的影响全年有效，降水日数对反照率

的作用集中在非消融期（9 月~次年 4 月），而降水量对反照率的影响则主要在

消融期（5 月~8 月）。2000~2016 年降水日数的减少以及正积温的升高很可能导

致了同期冰川反照率年际间的降低，其中，非消融期降水日数的减少起主要作用。

污化物对冰川反照率的降低效应随着波长的增加逐渐减弱，主要集中在可见光波

段。其中，裸冰表面 45%的反照率变化由含量较少的有机物引起，且很大程度上

由雪藻以及蓝细菌中的叶绿素贡献。在持续强烈消融条件下，大量的冰川融水通

过冲刷、清除表层污化物也会在短期内增加表面反照率值，尤其在消融期末冰川

中下部。除此之外，受地形，主要是坡度和坡向，影响的太阳天顶角也在很大程

度上影响反照率的空间分布。无论在积雪表面还是在裸冰表面，整体上反照率均

随太阳天顶角的增大而增大。云的出现明显提高了雪、冰表面的反射率。而且，

相对于冰面而言，积雪反照率对云量变化的响应更为敏感。 
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7 冰川反照率与物质平衡的关系 

冰川物质平衡（b）是指单位时间内冰川上以固态降水形式为主的物质收入

（c）和以冰川消融为主的物质支出（a）的代数和。表示为如下形式： 

b c a= −                                （7-1） 

该公式表明：若冰川的积累大于消融，即 b 大于 0，物质平衡为正，表现为冰川

厚度增加或者冰川前进；反之，若冰川消融大于积累，即 b 小于 0，物质平衡为

负，表现为冰川厚度减薄或者冰川退缩。 

冰川物质平衡是表征冰川积累和消融的重要指标，对气候变化有着最直接的、

即时的响应，是冰川连结气候和水资源的物质纽带。在气候变化的影响及对气候

变化的响应研究中，冰川物质平衡始终是研究的重点和前缘领域之一。同时，冰

川作为一种重要的水资源，冰川物质平衡对区域水资源利用管理、冰川灾害的防

治以及全球海平面的升降等方面都具有重要的影响。 

冰川物质平衡值可以通过观测的方法获得，例如：花杆/雪坑法、大地测量

法、水文学方法；也可以通过模型模拟获得，例如：能量/物质平衡模型。由于

利用花杆/雪坑法在野外进行连续长期的实地观测投入大、难度高，目前仅在少

数易到达的冰川上开展；大地测量法虽然满足了大范围冰川物质平衡观测的需要，

同时在一定程度上弥补了地面测量的不足，但是该方法很难计算出年内或者季节

尺度的冰川物质平衡，而且在缺乏高分辨率地形数据的冰川上使用有一定的局限

性。自上世纪 80 年代以来，模型模拟成为获取冰川物质平衡的主要方法之一。 

冰川物质平衡取决于冰川的能量状况，因而可以通过构建基于能量平衡方程

的模式，来模拟计算物质平衡。该模式由净短波辐射、感热交换、潜热交换、消

融耗热、冰川内部冷储以及降雨携带热量等能量项组成，充分考虑了冰川与大气

间的各个能量交换过程。根据简化程度的不同，可分为全分量能量平衡模型、简

化能量平衡模型和度日模型等。利用模型估算无观测年份或无观测地区的冰川物

质平衡可以很好的描述单条冰川或流域内冰川一定时期内的物质平衡状况，然而

在模型模拟过程中要求输入的参数较多，这些参数在偏远冰川区依然很难获取。 

已有模拟结果表明，冰川消融耗热中有 50%~80%的能量为太阳短波辐射提

供（Huintjes et al., 2015；Sun et al., 2017），而冰川表面所接收的太阳辐射量除了

受入射太阳辐射的控制外，表面反照率是其另一个重要的决定因素。冰川物质平
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衡对表面反照率的变化极为敏感。鉴于此，近年来一些学者尝试通过反照率来估

算冰川物质平衡（De Ruyter De Wildt et al., 2002；Dumont et al., 2012）。其基本

思路为：由于冰川上裸冰的反照率低于积雪（包括新降雪和粒雪），因此当冰川

反照率达到最小时，冰川雪线高度到达最高，而年内最高雪线是冰川平衡线最好

的指示器，因此可以通过建立年内最小反照率与当年物质平衡的关系，来估算冰

川物质平衡。已有研究中的反照率均通过遥感的方法获取，MODIS 产品以其较

高的时间分辨率而成为首选。该方法以最少的输入参数实现了对大尺度，年内冰

川物质平衡的计算，已经在全球不同地区的冰川上得到了应用，成功的延长或插

补了物质平衡序列。 

本章将以上理论应用于乌源 1 号冰川，在借助表面反照率值提取冰川年内最

高雪线高度的基础上，基于平衡线模式计算了 2002~2015 年的物质平衡，并利用

实测物质平衡数据对其结果进行了验证。此外，也建立了该冰川年内最小反照率

与当年物质平衡的统计关系，对其在本研究区的适用性进行了分析评价。 

7.1 物质平衡模拟与雪线高度提取 

冰川物质平衡的波动必然反映在平衡线的升降变化上。物质平衡的多年监测

序列表明，物质平衡与平衡线高度之间存在着线性关系。Braithwaite（1984）将

其归纳为如下形式： 

bt= α(ELA0 – ELAt)                       （7-2） 

式中：bt 为年物质平衡；ELAt 为当年平衡线高度；α 为物质平衡梯度；ELA0 为当

bt 等于 0 时的平衡线高度，或称稳定状态时的平衡线高度，简称零平衡线高度。

目前，这个公式已被广泛应用于全球的监测冰川上，且由世界冰川监测服务处编

辑的《冰川物质平衡年报》也均利用此公式计算各观测年的 ELAt。 

虽然由于冰川积累、消融模式在时空上的变化会导致各年份物质平衡梯度 α

发生较小的差异，但对于同一条冰川而言，其多年的平均状况是比较稳定的。在

冰川面积没有大的变化时，ELA0 也是相对稳定的。因此，在获得平衡线高度的

情况下，也可以借助此公式计算当年的物质平衡。 

已有研究表明消融期末冰川雪线高度对平衡线高度具有很好的指示意义

（Rabatel et al., 2012; 2013; Guo et al., 2015; Wu et al., 2014）。而冰川雪线高度可

以通过遥感影像获取。基于此，Rabatel 等（2005）便提出了一套利用遥感影像
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计算冰川年物质平衡的方法。该方法对物质平衡的计算分两步实现。 

首先是计算研究时段稳定状态下的平衡线高度 ELAeq，其计算公式为： 

1

1
( )

n

eq i

B
ELA ELA

n b z
= +

 
                         （7-3） 

式中：B 为研究时段内的年均物质平衡； b z  为冰川的物质平衡梯度；ELAi 为

物质平衡线高度，这里用每年消融期末的雪线高度代替；n 为研究年数。 

其次是计算研究时段内每年的物质平衡值，其计算公式为： 

( )t eq ib ELA ELA b z= −                          （7-4） 

可见，该方法计算年物质平衡的关键参数有三个，冰川物质平衡梯度 b z  、

年均物质平衡 B 和每年物质平衡线高度（消融期末的雪线高度）ELAi。 

7.1.1 年均物质平衡计算 

在 Rabatel 等（2005）的研究中，B 是通过大地测量的方法获取。主要思路

为利用不同时期的数字高程模型（Digital Elevation Models，DEMs）相减得出表

面高程变化来获得冰川储量的变化，然后将冰川储量变化与平均密度相乘得到研

究时段总的物质亏损量，再除以冰川面积即可得到研究时段内的累积物质平衡。

计算公式如下： 

/geoMB V A=                             （7-5）  

式中，MBgeo 为大地测量冰川物质平衡，ΔV 冰川储量变化，ρ 是平均密度，A 是

冰川面积，通常取研究始、末两个时期冰川面积的算数平均值或取两个时期中的

较大冰川面积。最后除以研究年数 n 便是研究时段内的平均物质平衡 B。这种计

算方法前人已有详细介绍（Shangguan et al., 2017; Xu et al., 2017）。 

但在本研究中，为了提高模拟精度，2002~2015 年间的平均物质平衡值通过

花杆/雪坑法获得，由研究期间的累积物质平衡除以研究年数 n 得出。详细计算

方法如下。 

花杆/雪坑法计算冰川物质平衡分为两步，首先利用花杆点定期的观测结果

计算单点物质平衡，然后通过等直线法或等高线法推算整条冰川的物质平衡（李

慧林 等，2009）。 

（1）单点物质平衡计算 
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根据物质平衡花杆点或雪坑在特定时期内的观测，可计算得出观测时期内观

测点的物质平衡。因此，某时段、某点的物质平衡应为雪（粒雪）平衡（bf），

附加冰平衡（bsp）及冰川冰平衡（bi）的代数和，即： 

                       
( ) ( ) ( ) ( )1 2 1 2 1 2 1 2f sp i

b b b b
− − − −

= + +                 （7-6） 

                        
( ) ( ) ( ) ( ) ( )1 2 2 2 1 1f f f f

b h h 
−

= −                 （7-7）  

                        
( ) ( ) ( )( )1 2 2 1spsp sp sp

b h h
−

= −                 （7-8）  

     ( ) ( ) ( ) ( ) ( ) ( )( )21 2 1 1 1 2 2ii f sp f sp
b m h h m h h

−
 = + + − + +
 

         （7-9） 

式中：下标 i，sp，f 分别代表冰川冰、附加冰和雪（粒雪）；1、2 表示观测的

顺序；密度（ρ）的单位为 g·cm-3；测杆的读数（m）及厚度（h）的单位为 cm；

一般来说，附加冰的平均密度（ρsp）取 0.85 g·cm-3；冰川冰的平均密度（ρi）取

0.9 g·cm-3。 

（2）整条冰川物质平衡计算 

由上述观测和计算，可得冰川上观测点的单点物质平衡，将其绘制在大比例

尺地形图上，综合计算便可得到观测时段内整条冰川的物质平衡值。基于冰川学

研究，从观测点到整条冰川的物质平衡计算方法主要有等值线法和等高线法。 

等高线法是将计算后的单点物质平衡绘制在大比例尺地形图上，用以确定冰

面相应高程带内的物质平衡，进而得到监测冰川的物质平衡，主要通过公式（7-10）

计算获得冰川净物质平衡： 

Sbsb i

n

i in /
1 =

=                          （7-10） 

式中，si、bi 分别表示两相邻等高线之间的投影面积和平均净物质平衡，n 为等

高线间面积的总数，S 为冰川的投影面积。 

等值线法是将单点观测得到的年净物质平衡值（𝑏𝑖
′）点绘到大比例尺冰川地

形图上，绘制监测冰川的净物质平衡等值线图。基于该等值线图计算冰川净物质

平衡，计算公式如下： 

            Sbs i

n

i in /b
'

1

'

 =
=                        （7-11） 

式中，𝑠𝑖 
′为两相邻等值线之间的投影面积；𝑏𝑖

′ 为 𝑠𝑖
′ 的平均净平衡；n 为 𝑠𝑖

′ 的总

个数，S 为冰川的投影面积。在年净平衡等值线图上，bn=0 的等值线就是当年的

平衡线位置。 
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当 si 中的观测点数量不够多时，可将等值线和等高线法结合，即用等值线中

的𝑏𝑖
′内插得到等高线区间的 bi。杨大庆等（1992）在乌源 1 号冰川的实验表明，

等值线法与等高线法得到的结果相近。 

7.1.2 物质平衡梯度计算 

物质平衡梯度描述了冰川物质平衡与高程的关系，它是平衡线高度向物质平

衡转化的关键参数，直接关系到最后的模拟精度。在此，本研究参照 Rabatel 等

（2005）提出的计算方法，选取乌源 1 号冰川东支主流线上平衡线两侧花杆点一

个物质平衡年内的实测物质平衡值与其海拔线性回归来得到当年的物质平衡梯

度。以 2015 年为例，如图 7-1 所示，拟合得到该年度的物质平衡梯度为 0.0089。

以此类推，即可获得 2002~2015 年间每年的物质平衡梯度（表 7-1）。可见，总

体变化较小，数值上介于 0.58~0.90 m w.e. (100 m)-1，平均为 0.75 m w.e. (100 m)-1。

本研究便将这一值作为研究期间平均物质平衡梯度。与 Rabatel 等（2005）在阿

尔卑斯山地区的计算结果（介于 0.33~1.2 m w.e. (100 m)-1，平均为 0.78 m w.e. (100 

m)-1）相比，数值上偏小。这主要是由于物质平衡梯度依区域气候背景以及冰川

的积累和消融时长而定，而且对冰川的坡度、坡向和阴影非常敏感，总体上呈现

出高纬度冰川物质平衡梯度比低纬度冰川小，大陆型冰川物质平衡梯度比海洋型

冰川小的分布特征（谢自楚等，2009）。 

图 7-1  乌源 1 号冰川东支主流线上花杆点物质平衡与海拔的拟合 
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表 7-1  乌源 1 号冰川东支 2002-2015 年物质平衡梯度拟合值（p<0.01）单位：m w.e. (100 m)-1 

n 2002 2003 2004 2005 2006 2007 2008 2009 2010 2011 2012 2013 2014 2015 

a 0.82 0.59 0.72 0.64 0.90 0.75 0.58 0.76 0.82 0.72 0.89 0.71 0.70 0.89 

R2 0.88 0.82 0.89 0.80 0.87 0.90 0.77 0.89 0.88 0.83 0.96 0.80 0.85 0.95 

7.1.3 雪线高度提取 

雪线是指消融期末积雪存在的下界。雪线以上为积雪，雪线以下为裸冰。其

对应的平均海拔高度即为雪线高度。由于雪线与平衡线有很好相关关系。因此，

测定雪线高度最直接的方法便是通过冰川物质平衡的观测计算得到。然而，有多

年物质平衡观测资料的冰川很少，研究者通常采用间接的方法来获取。大致可归

纳为两种：图像法和统计回归法。 

（1）图像法 

图像法主要是通过地形图，航空像片或遥感影像来判读雪线位置。这种方法

得到的是成图时的瞬时雪线。其中，基于地形图提取雪线高度常见的有 Hess 法，

假定雪线位于等高线由消融区的上凸转为积累区的下凹处；Hofer 法，假定雪线

位于冰川末端高度和山脊平均高度或边缘裂隙高度的算术平均值处；Kurowski

法，假定雪线将冰川按冰川面积平均分为积累区和消融区；Lichtenecker 法，假

定雪线在冰川表面或边缘首先出现冰碛的高度上。 

而航空像片提取雪线高度方法比较简单，一般是直接对其进行目视判断即可。

遥感影像提取雪线高度是近年来广泛采用的一种方法，该方法通常基于一些反演

算法，并结合人机交互式解译获得，主观性较大。常用的方法有波段组合、波段

比值以及阈值设定，将归一化差异雪指数>0.6 时识别为积雪。 

（2）统计回归法 

该方法是对已有冰川区的实测资料进行统计分析，拟合出雪线高度与冰川高

度、面积、气温、降水等要素之间的关系，进而实现整条冰川系统雪线高度的估

算。这一方法目前已被应用于恒河-雅鲁藏布江流域、羌塘高原、祁连山七一冰

川等地区，均取得了可信的结果（邓育武等，2006；王利平等，2010；王宁练等，

2010）。 

但是，也有学者提出，由于冰川表面存在冰碛物、裸冰和积雪等不同的覆盖
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类型，导致其反照率数值上发生明显的跃迁。因而，可以考虑根据冰川冰与积雪

在反照率数值上的差异，选取适当的阈值，将冰川表面分区（例如：裸冰区、雪

-冰过渡区、积雪等），推算雪线位置。基于此，Knap 等（1999）结合在瑞士 Haut

冰川的实测反照率资料将这一阈值划定为 0.5。王杰 等（2012）也利用相同的阈

值对冬克玛底冰川 1999~2011 年间 7 年的雪线高度进行了提取。 

大量实测资料表明，由于表面吸光性物质、含水量以及积雪粒径等物理参数

的不同，雪冰反照率值的差异存在很大的变化范围，如表 1-1 所示。显然，以 0.5

为阈值划分雪和冰存在一定的主观性。因此，本研究中雪线高度的提取将参照

Guo 等（2014）的方法，依照冰川自身的表面物理属性进行阈值划分。具体步骤

如下。 

首先，选取了乌源1号冰川2002~2015年间夏季消融期末成像的12景Landsat

影像（表 3-3），选取原则为成像当日天气晴朗、冰川表面无云覆盖，且在成像前

没有新降雪发生。按照空间配准、辐射定标、大气校正、地形校正、BRDF 校正

以及窄-宽波段转换的反照率反演流程进行冰川表面反照率反演，得到冰川反照

率空间分布图。然后，从与 Landsat 影像配准的 DEM 上分别以 50 m 和 5 m 间隔

提取等高线，将提取的等高线数据与获得的反照率空间分布图叠加。以 50 m 等

高线间隔计算冰川主流线上的反照率值。 

结果表明：整体上冰川反照率值随海拔的升高而增加，但却出现如下两种变

化特征，以 2015 年东、西支反照率随海拔的变化为例，图 7-2。一种是图 7-2 所

示东支反照率随海拔的变化，在 4000~4050 m（第一个拐点）和 4100~4150 m（第

二个拐点）处有明显的两个拐点，第一个拐点以后反照率值迅速增加，直至第二

个拐点增加趋势下降。表明在这些位置冰面覆盖状况发生了显著变化。在此，定

义第二个拐点处的反照率值为积雪区和冰-雪过渡区的阈值。而在 4050~4100 m

处反照率值的标准差最大，这便意味着此处冰面覆盖状况差异最大，故定义此处

的反照率值为裸冰区与冰-雪过渡区的阈值。根据这两个阈值对冰川表面进行分

类，冰-雪过渡区与积雪区界限所在高度即为雪线高度。 

第二种是图 7-2 中所示西支反照率随海拔的变化，第二个拐点与标准差最大

的点重合，即冰-雪过渡区消失。这种情况下只将冰川表面划分为两个区，裸冰

区和积雪区。 2002~2015 年积雪区、冰-雪过渡区和裸冰区的具体划分阈值见表

7-2。 
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图 7-2  乌源 1 号冰川中心线处反照率随海拔变化 

表 7-2  划分积雪区、过渡区及裸冰区的反照率阈值 

 东支 西支 

 裸冰区-过渡区 过渡区-粒雪区 裸冰区-过渡区 过渡区-粒雪区 

2002 0.23 0.30 —— 0.31 

2003 0.21 0.59 0.28 0.50 

2004 0.24 0.47 0.22 0.50 

2005 —— 0.48 —— 0.50 

2006 0.33 0.41 0.24 0.42 

2009 0.35 0.45 0.35 0.47 

2010 0.27 0.30 0.27 0.33 

2011 —— 0.22 —— 0.28 

2012 —— 0.17 —— 0.21 

2013 0.47 0.64 —— 0.61 

2014 0.34 0.48 0.35 0.45 

2015 0.36 0.46 —— 0.41 

最后，利用划分阈值对冰川表面进行分区后，雪线高度便可很容易识别。但

是，冰川雪线高度不一定沿等高线规则分布，很可能穿越几条等高线。在此，根

据 5 m 间隔提取的等高线，取该线最邻近的等高线或者最邻近等高线的平均值作

为最终雪线高度。 

7.2 雪线高度与平衡线高度比较 

在进行雪线高度与平衡线高度对比研究之前，在此首先将涉及到的重要概念
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介绍如下。 

积雪（snow cover）是指地球表面存在时间不超过一年的雪层，即季节性积

雪，简称积雪。消融期末积雪存在的下界则称为雪线。 

粒雪（firn）是指冰川上经过一个消融季后保存下来的湿雪，即冰川积累区

表面有融水活动参与的雪。消融季节末冰川上粒雪区与裸冰区的界限即为粒雪线，

其对应的平均海拔高度为粒雪线高度。 

物质平衡线是指冰川上某一时段（例如：一个物质平衡年）内物质平衡为零

的所有点的连线，即冰川表面积累和消融量的代数和为零的点的连线，其对应的

平均海拔高度称为平衡线高度。 

附加冰带是指附加冰暴露在外并有年增长的地区。所谓的附加冰是指积累区

上部冰川表面发生一些融化，融水在未在冻结之前便下渗到温度低于 0℃的雪层

至一定深度，遇到不透水层聚集，再一次冻结形成的冰体。一般存在于以冷渗浸

和渗浸-冻结成冰为主的大陆型冰川，例如：乌源 1 号冰川、七一冰川等。在正

常年份，附加冰带的上界为粒雪线，下界为物质平衡线。在极端消融条件下，附

加冰带也会发生消融，此时平衡线高度便高于其下界。 

对大陆型冰川而言，一个物质平衡年内消融期末的冰川表面，雪线、粒雪线

和平衡线的高度关系存在如下三种情况。第一，在物质平衡偏正的年份，雪线位

于附加冰带的下界以下（图 7-3 A1 位置），此时平衡线高度与雪线高度接近，而

粒雪线则被积雪覆盖于冰川表面之下，无法识别。雪线之下是裸冰、为消融区，

雪线之上是积雪、为积累区。第二，在物质平衡偏负的年份，雪线位置后退于附

加冰带下界和粒雪线之间（图 7-3 A2位置），故此时附加冰带的下界即为平衡线，

雪线高度高于平衡线高度，粒雪线仍然被上层积雪覆盖于冰川表面之下而无法识

别。附加冰带下界（平衡线）以下是裸冰，为消融区，附加冰带下界（平衡线）

以上依次为裸冰和积雪，为积累区。第三，在物质平衡极端负值的年份，冰川强

烈的消融使得表面前一年的积雪全部消融殆尽，粒雪出露于冰川表面，附加冰带

和粒雪区均开始消融，此时的雪线实际上是粒雪线（图 7-3 A3 位置），而平衡线

高度则高于雪线（粒雪线）高度，甚至超过冰川最高处。雪线（粒雪线）以下是

裸冰，以上是粒雪，但均属于消融区。 
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图 7-3 冰川消融期末粒雪线、雪线、附加冰带位置示意图 

本研究利用积雪与冰川冰反射性质的差异提取了 2002~2015 年乌源 1 号冰川

东、西支消融期末的雪线高度，并与同期实测的物质平衡线高度进行对比（图

7-4）。由此得出：研究期间反演雪线高度与实测物质平衡线高度的变化规律基本

一致，相关性较好，均为 0.85。但是，绝对数值上，二者存在差异，介于-12~135 

m 之间，除个别年份外（东支，2009 年和 2014 年；西支，2006 年和 2011 年），

反演雪线高度均不同程度的低于实测物质平衡线高度；其中，西支两者间的差异

小于东支，西支平均为 31.7 m，东支为 41.4 m。这与七一冰川（郭忠明，2014）

以及冬克玛底冰川（王杰，2012）的研究结果一致。 

图 7-4 乌源 1 号冰川反演雪线高度与实测物质平衡线高度比较 
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在此分析认为，造成本研究反演雪线高度与实测物质平衡线高度差异的主要

原因可能有两个。其一，野外长期观测发现，近年来由于冰川持续强烈消融，使

得消融期末乌源 1 号冰川附加冰带范围不断缩小，趋于消失（王林 等，2009）。

因此，上述第三种情况在冰川上频繁出现的可能性极大，最终导致反演雪线（粒

雪线）高度低于平衡线高度。其二，受可利用影像获取时间的影响，本研究中反

演的雪线高度可能不是冰川物质平衡年内的最高雪线高度。也会造成反演雪线高

度低于实测物质平衡线高度。 

7.3 物质平衡模拟结果及验证 

基于乌源 1 号冰川东支 2002~2015 年间的实测年均物质平衡值和物质平衡梯

度（0.75 m w.e. 100 m-1）以及上述反演的雪线高度，模拟计算了其 2002~2015

年间 11 年的物质平衡，并与同期的实测资料进行对比（图 7-5）。 

图 7-5  乌源 1 号冰川东支实测物质平衡与模拟物质平衡比较，以反演雪线高度和平均物质平衡梯度为输入

数据 

结果表明，研究期间物质平衡模拟值与实测值具有一致的变化趋势，模拟值

能够很好地反映冰川物质平衡的年际变化，二者吻合良好，相关性为 0.79，表明

模拟结果可以解释实测数据 62%的变化。从细节上看，研究期间物质平衡模拟值

与实测值的平均绝对差值约为 0.177 m w.e. a-1。其中，2002 年、2003 年、2005

年、2009 年、2012 年、2013 年和 2015 年模拟物质平衡值平均每年低于其实测

值~0.139 m w.e.，2005 年差值最大，为 0.406 m w.e.，2012 年差值最小，为 0.001 

m w.e.；而 2006 年，2010 年、2011 年和 2014 年物质平衡模拟值高于实测值，四

年间两者差值在 0.24 m w.e.a-1 左右。 

需要特别指出的是，2004 年由于影像获取时间为 7 月 2 日，属于消融前期，

由其得到的雪线高度不能指示当年的物质平衡线高度，因此，该年度没有参加物
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质平衡的模拟计算。 

但是，与 Rabateld 等（2005；2008；2016）在阿尔卑斯地区冰川的模拟结果

相比，本研究基于平衡线模式模拟得到的物质平衡值对实测值的解释度偏低，造

成这种差异可能的原因有三个。 

其一，平衡线高度对物质平衡的解释程度如何？为此，本研究将乌源 1 号冰

川有观测记录以来实测平衡线高度与其年物质平衡值进行了线性拟合（图 7-6 所

示）。从图中可以看到，平衡线高度对年物质平衡的决定系数为 0.66，表明平衡

线的年际波动可以解释年物质平衡变化的 66%，同时也意味着通过平衡线的变化

可以模拟约 66%的实测物质平衡值的变化，这与反演雪线的模拟结果基本一致。 

图 7-6  乌源 1 号冰川物质平衡与平衡线高度关系 

其二，雪线高度的获取精度及其对平衡线高度的指示程度如何？受影像获取

时间以及自身物理意义的影响，遥感获得的雪线高度数值上与物质平衡线高度存

在一定差异。因此，为了对其影响进行评估，将东支实测的平衡线高度引入计算，

并使其模拟结果与同期的实测物质平衡进行了对比（图 7-7）。研究发现，与基于

反演雪线高度的模拟结果相似，利用实测平衡线高度模拟计算的物质平衡值与实

测值虽然年际变化趋势较为一致，但其相关性下降，为 0.73，模拟值对实测值的

解释度也随之下降至 53%；二者间平均绝对差值约为 0.24 m w.e. a-1。但同时也

注意到，二者间的最大差异在 2013 年，约为 1.02 m w.e.，若将 2013 年剔除，物

质平衡模拟值与实测值的相关性显著提高，为 0.89，对实测值的解释也随之增加

为 79%，二者间平均绝对差值大约降低至 0.18 m w.e. a-1。可见，雪线高度是引

起模拟值与实测值差异较大的主要原因。 
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图 7-7 乌源 1 号冰川东支实测物质平衡与模拟物质平衡比较，以实测平衡线高度和平均物质平衡梯度为输

入数据 

其三，平均物质平衡梯度引起的差异。物质平衡梯度是平衡线高度向物质平

衡转化的关键参数，直接关系到最后的模拟精度。本研究选取的是 2002~2015

年间的平均物质平衡梯度值，为 0.75 m w.e. (100m)-1，但是如表 7-1 所示，其数

值在 0.58~0.90 m w.e. (100m)-1 间波动。因此，为了进一步对平均物质平衡梯度引

起的差异进行评估，在输入实测平衡线高度的基础上，将东支每年实测的物质平

衡梯度也引入计算。即根据公式 7-2，ELAt 为实测平衡线高度；α 为实测的物质

平衡梯度；ELA0 为 2002~2015 年间的零平衡线高度。结果发现，其模拟结果没

有明显提高，物质平衡模拟值与实测值间的数值差异增大（图 7-8）。表明本研究

中平均物质平衡梯度的选择对物质平衡模拟结果引起误差较小，研究中可以用平

均物质平衡梯度 0.75 m w.e. (100m)-1 进行计算。进一步分析分为，在此引起物质

平衡模拟值与实测值间的数值差异增大的原因很可能为地形因素。东支海拔

4050 m 以上较大的坡度导致物质平衡与海拔的关系发生突变。而平均物质平衡

梯度则反映了一段时期内冰川消融的基本状况，因此，模拟结果优于前者。 

图 7-8  乌源 1 号冰川西支实测物质平衡与模拟物质平衡比较，以实测平衡线高度和每年的物质平衡梯度为
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输入数据 

为了进一步验证该方法在空间上的推广性，在利用同样方法获得乌源 1 号冰

川西支 2002~2015 年间雪线高度及其年均物质平衡数据的基础上，利用东支观测

得到的平均物质平衡梯度，模拟计算了西支 2002~2015年期间 11年的物质平衡，

并与同期的实测值进行对比（图 7-9）。结果表明：与东支的模拟结果相似，西支

物质平衡模拟值与实测值的年际变化也呈现出良好的一致性，二者相关性为 0.85，

意味着模拟结果可以解释实测数据 73%的变化。同时，也可以看到二者每年的差

值介于-0.330~0.403 m w.e.，平均绝对差值约为 0.188 m w.e. a-1，略大于东支。 

由此可见，虽然不同冰川的积、消模式在时空上变化明显，由此而导致的物

质平衡梯度也会发生相应的改变，但是对于发育在相似气候环境下的冰川而言，

其冰川发育特征和对气候变化的响应过程及机理相似，可借助于区域内某条多年

物质平衡观测冰川的观测参数，在获得目标冰川雪线高度的基础上，估算其物质

平衡。这也进一步表明基于平衡线模式，通过遥感反演反照率提取雪线计算物质

平衡的方法在空间上具有一定的推广性。 

图 7-9  乌源 1 号冰川西支实测物质平衡与模拟物质平衡比较 

综上所述，不难得出基于雪线高度模拟的物质平衡可以很好的诠释物质平衡

的年际变化，但对其绝对量值的计算存在一定偏差，主要取决于雪线高度的获取

精度，例如：2014 年东支遥感反演的雪线高度与平衡线高度差值最小，约为 5 m，

因此当年物质平衡模拟值与实测值的差异也达到最小，仅为 0.018 m w.e. 。 

7.4 年内最小反照率与物质平衡的关系 

虽然通过雪线高度模拟物质平衡取得了较满意的结果，可以很好的反映其年

际间变化，但是，雪线的反演精度一定程度上受地面高程数据精度的影响，在一
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定程度上限制了该方法的使用。研究发现，冰川年内最小反照率与当年物质平衡

有很高的相关关系，通过最小反照率至少可以解释年物质平衡 70%以上的变化，

故可以通过年内最小反照率直接计算物质平衡（Brun et al., 2015）。目前，这一

方法在青藏高原、阿尔卑斯山以及北极斯瓦尔巴岛等地区的冰川上已成功运用，

均取得了可信的结果（Wu et al., 2015；Dumont et al., 2012；Greuell et al., 2007）。

但是，这些冰川均为规模较大的冬季积累型冰川，该方法在夏季积累型冰川上的

适用性还不得而知。乌源 1 号冰川作为一条典型的夏季积累型冰川，自 1959 年

以来积累了长期高质量的物质平衡观测资料，是验证该方法的理想冰川。 

因此，本研究分别建立了 2002 年以来乌源 1 号冰川东、西支年内最小反照

率值与实测物质平衡的关系（图 7-10）。结果表明：东支年内最小反照率值介于

0.13~0.44 之间，与物质平衡间的对应关系良好，随着最小反照率值的增加，物

质平衡值向负的程度减弱。通过线性回归得出最小反照率值对物质平衡的决定系

数为 0.65（p <0.01）。然而，西支最小反照率值高于东支，介于 0.21~0.55 之间，

其与物质平衡的对应关系较东支弱，二者的相关性为 0.66（p <0.05），即最小反

照率值仅能解释约 43%的物质平衡变化。造成西支这种相关性较低的原因可能与

其雪崩补给有关。 

图 7-10  乌源 1 号冰川年内最小反照率物质平衡的关系 
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由此可见，对于夏季积累型冰川而言，年内最小反照率与物质平衡的关系虽

然较冬季积累型冰川弱，但仍然可以指示年际间物质平衡的变化。另外，值得注

意的是，反照率主要决定了冰川表面对太阳短波辐射的吸收情况，所以通过最小

反照率计算物质平衡仅能反映净太阳短波辐射对消融的贡献。而冰川消融耗热中，

感热等其他能量项的贡献在此没有充分体现，尽管这些能量项所占比重小于净短

波辐射，但不容忽视。因此，这也造成了不同冰川年内最小反照率与物质平衡的

相关性差异较大。 

7.5 本章小结 

平衡线和年内最小反照率是冰川年物质平衡的最好指示器。而当消融期末冰

川反照率达到最小值时，冰川雪线高度通常也到达最高，且与物质平衡线高度密

切相关。因此，可以利用最小反照率及其对应的雪线高度来估算冰川物质平衡。

本研究根据积雪、冰川冰反照率数值之间的差异对冰川消融期末的雪线进行提取。

同时，也通过实测物质平衡值与海拔线性拟合得到冰川物质平衡梯度。在此基础

上。模拟计算了 2002~2015 年的冰川年物质平衡，并对其结果进行了分析评价。

结果表明反演雪线高度总体上可以反映平衡线高度的年际变化特征，二者相关性

良好，但由于雪线的提取精度以及二者物理意义上的差别，绝对数值上存在一定

差异。基于反照率提取的雪线高度模拟的物质平衡可以反映其年际变化特征，但

在数值上与实测物质平衡存在一定偏差，主要取决于年内最小反照率及对应的雪

线高度的获取精度，总体上能够解释其 65%左右的变化。 
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8 结论与展望 

8.1 主要结论 

太阳净辐射为冰川消融提供最主要的能量源，而冰川反照率的大小直接决定

了其表面所接收的太阳净辐射能的多少，控制着冰川表面与大气层之间的能量交

换过程。因此，冰川反照率对冰川消融起至关重要的作用，是冰川物质/能量平

衡过程中的关键参数。而且，冰川反照率对气候变化极其敏感，气象要素的微小

变化都可能引起冰川表面特征的变化，进而导致冰面反照率和消融特征的改变，

这一正反馈过程也是导致冰川加速消融的主要因素之一。然而，由于冰川反照率

受多种因素的影响，时空上存在较大变率，有限范围内的短期观测难以满足分布

式能量/物质平衡模型的需要。20 世纪 60 年代以来，卫星遥感技术为冰川尺度反

照率时空特征研究提供了新的手段。但对其数据的反演精度，尤其是山地冰川区

的适用性还缺乏认识。因此，有必要在西部典型冰川区开展以地面观测资料为基

础的遥感反照率数据精度验证工作，以便在此基础上分析典型冰川反照率的时空

变化特征及其影响因素，最终研究反照率与冰川消融的关系。 

本研究选择反照率时空变化明显、代表性良好且具有长期系统而全面的冰川

观测数据的天山乌鲁木齐河源 1 号冰川为研究区。首先，利用 Landsat 影像通过

空间配准、辐射定标，大气校正、地形校正、BRDF 校正以及窄-宽波段转换反

演了冰川表面反照率；同时也对 MOD10A1 产品进行预处理，提取乌源 1 号冰川

的反照率值。然后利用同期实测冰川反照率数据分别对这两种遥感反照率结果进

行精度验证，评价这两种遥感数据在本研究区的适用性。其次，基于这两种遥感

数据以及其他辅助数据研究了不同表面状态下冰川反照率的空间分布格局，冰川

反照率消融期的日内变化，季节变化和年际变化特征，并分析了冰川积累区面积

比例、气温降水、表面污化物、地形、云量、液态水对其时空变化的影响。最后，

根据冰川反照率的时空变化特征，基于雪冰反照率的数值差异提取了冰川消融期

末的雪线高度，讨论了大陆型冰川消融期末雪线高度与物质平衡线高度的关系。

在此基础上利用提取的雪线高度和物质平衡梯度计算了冰川物质平衡。此外，也

尝试建立了冰川年内最小反照率与物质平衡的统计回归关系。 

基于以上研究，主要得出如下结论： 

（1） Landsat 影像反演反照率满足山地冰川反照率时空变化特征研究以及
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模型输入的要求，其反演值与 ASD 实测值的数值差异介于-0.061~0.102，平均为

0.033，均方根误差为 0.045，相关系数为 0.989（p<0.01）。造成这种差异的原因

主要为不同数据源反照率的空间尺度不同，以及反演参数的影响，例如：标准大

气模式的选择以及地形参数的输入等。 

消融期，MOD10A1 反照率产品也满足山地冰川反照率研究的需要，反演值

与 ASD 实测值的数值差异在-0.01~0.06 之间波动，平均绝对差值为 0.03，均方

根误差为 0.039，相关系数为 0.90（p=0.04<0.05）。但是在冬季，MOD10A1 数据

较粗的空间分辨率无法满足研究需要。 

（2）乌源 1 号冰川反照率时空变化显著。呈现如下特征： 

空间上，当冰川表面被积雪（新雪或者老雪）覆盖时，空间变化不明显；然

而，当冰川表面雪冰同时存在，或者以裸冰为主时，其空间变化十分显著，整体

上呈现出随海拔的升高而增加的趋势，消融区随海拔增加缓慢，在雪线附近增速

最大，而积累区的增加趋势不明显。但是，在强烈消融情况下，反照率随海拔的

变化趋势减弱，甚至在冰川末端反照率会出现相对的局部高值区。 

时间上，消融期反照率的日变化以大范围，高频率为特征。且随着表面物理

状态的改变，呈现出四种不同的日变化形态，即：迅速上升型、迅速下降型、低

值态稳定型和不完全对称型。具体而言，当冰面发生积雪与裸冰的相互转换时，

日反照率变化剧烈，出现迅速上升或迅速下降的变化、而当冰川表面为一种类型

覆盖时（均为积雪或裸冰），日反照率值变化较小，出现以正午前后不完全对称

的变化。但在极端消融状态下，裸冰反照率的日变化非常微弱，出现低值态稳定

变化。其季节变化以春季>秋季>夏季为特征，其中，4 月份达到最高，为 0.45，

8 月份达到最低，为 0.30。冬季由于冰川被大面积的阴影覆盖，导致遥感反演反

照率值与实际情况不符，不满足研究的需要。在年际变化上表现为，2000~2016

年间反照率值介于 0.30（2000 年）~0.42（2010 年），平均为 0.37。在 2009 年之

前，呈现微弱的下降趋势，2010 年达到研究期间的最低值，此后出现明显的上

升。但整体上仍以下降趋势为主，速率约为每年-0.003。其中，非消融期，反照

率的年际变化以每年-0.004 的速率下降，而消融期则出现明显波动。 

（3）遥感反演反照率的时间代表性依积雪与裸冰而异，单点观测反照率的

空间代表性差。消融期，无降雪情况下，遥感反演结果可以反映短期内（2~3 天）
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裸冰表面的反照率状况；但对于雪面而言，由于积雪反照率对太阳天顶角变化的

敏感响应及其迅速的变质过程，导致卫星反演值很快与实际情况不符。在利用遥

感反演反照率结果时，需根据具体情况，将裸冰和积雪分别考虑。 

此外，冰川表面反照率随时间变化的空间差异也很明显。其中，平衡线附近

的变化最为剧烈，积雪区的变化次之，而裸冰区的时间变化幅度最弱。单点反照

率的观测结果很难反映整条冰川的情况，在能量物质平衡模型中需充分考虑这一

特征，将冰川表面分区进行反照率计算。 

（4）不同因素对冰川反照率时空变化的影响程度和影响机制不同。

2000~2015 年间冰川反照率降低主要是由于冰川表面积雪面积缩小导致。根本上

与冰川区的气候变化关系密切，主要涉及到正积温、降水量和降水日数，且不同

时期，三者对反照率的影响程度也各不相同。正积温对反照率的影响全年有效，

降水日数对反照率的作用主要在非消融期（9 月~次年 4 月），而降水量对反照

率的影响则在消融期（5 月~8 月）。2000~2016 年降水日数的减少以及正积温的

升高很可能导致了同期冰川反照率年际间的降低，其中，非消融期降水日数的减

少起主要作用。 

冰川表面的吸光性物质通过强烈吸收太阳短波辐射而大大降低了冰川反照

率。因此，冰川反照率的时空变化受其时空分布和各组分含量的影响。通过对不

同污化程度下的反射光谱曲线分析发现，污化物对反照率的降低随着波长的增加

逐渐减弱，主要集中在可见光波段。进一步对其个组分研究得出，裸冰表面 45%

的反照率变化由含量较少的有机物引起，且很大程度上是由雪藻以及蓝细菌中叶

绿素贡献的。 

此外，在持续强烈消融条件下，大量的冰川融水通过冲刷、清除表层污化物

也会在短期内增加表面反照率值，尤其在消融期末冰川中下部。 

除了冰川表面特征外，受坡度和坡向影响的太阳天顶角也在很大程度上影响

反照率的空间分布。无论在积雪表面还是在裸冰表面，整体上反照率均随太阳天

顶角的增大而增大。 

通过分析采集于积雪、裸冰表面在晴空和多云条件下的反射光谱曲线发现，

云明显提高了雪、冰表面的反射率，且在可见光波段增加的尤为明显。进一步云

量变化与反照率变化的相关性得出：无论在雪面还是冰面，反照率的变化与云量
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的变化均明显呈现出负的弱相关关系。而且，相对于雪面而言，冰面反照率与云

量的相关性较弱。表明积雪反照率对云量变化的响应比裸冰更敏感。 

（5） 冰川反照率动态阈值法提取的雪线可以很好的指示冰川平衡线的变化，

二者相关性良好，为 0.84。但是绝对数值存在一定差异，介于-12~135 m 之间，

西支平均为 31.7 m，东支为 41.4 m。 

（6）基于平衡线模式，利用冰川反照率动态阈值法提取的雪线高度和物质

平衡梯度估算的冰川物质平衡值与实测值有很好的一致性，二者相关性在

0.78~0.85 之间，模拟物质平衡可以诠释实际物质平衡约 65%的年际变化。但对

其绝对量值的计算存在一定偏差，主要取决于雪线高度的获取精度。而通过年内

最小反照率计算冰川物质平衡，在西支的可靠性较差，可能与其雪崩补给有关。 

8.2 创新点 

（1）建立了基于平衡线模式，通过遥感反演反照率提取冰川消融期末的雪

线高度，估算冰川物质平衡的方法。通过与实测数据的对比得出，其计算结果与

实测物质平衡有很好的一致性，可以用来估算无观测地区的冰川物质平衡，尤其

是对于这些地区规模较小的山地冰川物质平衡估算有一定的借鉴意义。 

（2）改进了利用遥感影像提取冰川雪线的方法，根据冰川反照率的空间变

化特征，通过反照率变化的拐点值及其标准差最大点的值划定动态阈值，提取冰

川雪线高度，可称之为冰川反照率动态阈值法提取雪线高度。由实测资料的验证

表明，该方法提取的雪线高度精度更高，很好的反映了雪线的变化。 

（3）利用高质量、加密观测的实测反照率数据验证了 Landsat ETM+和 OLI

数据以及 MOD10A1 产品在规模较小的山地冰川反照率研究中的适用性。得出

Landsat 数据满足规模较小的山地冰川反照率及相关研究的需要，但 MOD10A1

产品由于相对较粗的空间分辨率，在规模较小的山地冰川其适用性降低，不能较

好的满足冰川反照率及相关研究的需要。 

8.3 存在的问题与展望 

利用覆盖冰川区的遥感影像反演冰川表面反照率是本研究的基础。但是，由

于受到可利用的遥感数据、现有研究方法的限制，本研究还存在一些需要改进的

地方，主要有： 
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（1）对冰川反照率的研究，最根本的出发点在于解决能量/物质平衡模型中

短波辐射部分，基于本论文的分析研究，下一步的研究中应将遥感反演反照率数

据集成到分布式能量/物质平衡模型中，模拟区域尺度的冰川物质平衡。 

（2）在利用 Landsat 影像反演冰川表面反照率时，选择了中纬度夏季标准

模式进行大气校正，在今后的研究中，考虑采用已有的 MODIS 大气产品（如

MOD08）获取成像时刻的大气参数。此外，用来地形校正的 DEM 数据为 1981

年的航摄地形图，由于冰川的消融，与成像时刻的真实地表存在偏差，在接下来

的研究中，可借助于冰川区的三维激光扫描来获取高精度的冰川地形数据。 

（3）本研究采用直接验证的方法对Landsat影像反照率反演结果进行精度验

证，没有考虑到反照率在观测视场与像元面积之间的空间差异，可能会引起精度

验证结果的误差。在接下来的观测工作中，有必要加大在单个像元内观测点的分

布密度，提高验证结果的可靠性。 

（4）本研究以MOD10A1逐日反照率产品为数据源，对冰川表面反照率

2000~2016年间的时间变化特征进行研究。受其空间分辨率的影响，仅有一个完

整像元覆盖冰川表面，在阴影、云层覆盖和地物类型误判等因素的影响下，

MOD10A1逐日反照率产品时常在冰川区出现无效值，尤其在冬季，阴影导致冰

川反照率值与实际情况偏差很大。在下一步的研究工作中，可通过多源数据融合

方法模拟生成高时空间分辨率的冰川反照率数据集来研究其长期变化特征。 

（5）在冰川表面雪线高度遥感反演的研究工作中，受夏季天气状况的影响，

可直接利用的高质量Landsat影像并不多，因而冰川表面雪线高度的反演值与实

测物质平衡线高度存在一定偏差。在今后的研究中，可考虑引入其它时空分辨率

的遥感影像（例如：高分卫星）进行雪线的提取，进而提高反演精度。 
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