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摘　要　在明确提出云雨转换的概念和建立４个区域型雷达降水估算方程的基础上，重点研究了犃ＢＳ区域型降水估算方程误

差估算的表示方法和评估判据，并分析了误差产生的原因，由此建立一种可通过设定μ犻合理区间来判别雷达和雨量计错误数
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据对的质量控制新方法。单站云雨转换系数犃Ｂ犻是时空的函数，带有强烈的天气系统和地理属性。犃Ｂ犻与区域云雨转换公共

系数犃ＢＳ以犫
－１
ｆ 为指数幂值的相对离差就等于单站降水误差估算因子μ犻，从而揭示了引起降水估算误差的根本原因。在μ犻 的

基础上扩展衍生出表示区域降水估算误差的４个量值，即区域平均绝对误差估算因子μＡ、区域降水误差估算率μＳ、区域降水

绝对误差估算率μ｜Ｓ｜及区域平均绝对误差估算量犈Ｎ，指明了各自的物理意义并分析其间的相互关系。理论和实践表明，在

“基于准同雨团样本概念雷达和雨量计的实时同步结合方法”（ＲＡＳＩＭ）中，犃ＢＳ型区域降水估算方程对于区域各站降水总量的

估算具有μＳ＝０的特点。μＡ 是区域内各单站｜μ犻｜的平均值，可诠释为多个单站的犃Ｂ犻相对于犃ＢＳ的聚合与离散程度的整体表

示，与天气系统的结构及演变过程特征的复杂性密切相关，但μＡ 与雨量大小无关，无力判定降水估算的误差量。而μ｜Ｓ｜和犈Ｎ

既联系着μＡ，又与雨量有关，是较为合理而实用的降水估算误差判据。经过武汉雷达探测４次降水过程的试验评估，总体绝

对误差率μＴ｜Ｓ｜小于３０％，比未经过质量控制的误差减少７％。

关键词　雷达雨量计，同步结合，区域估算方程，误差分析

中图法分类号　Ｐ４１２．２５

１　引　言

目前主要存在两个可业务应用的降水测量系

统：一是以雨量计为代表的地面测量系统，二是以天

气雷达为代表的空中测量系统。前者用雨量筒测量

地面降水量，直接而准确，可以获取降水的地面真

值；但雨量筒测雨面积只约３．１４ｄｍ２，只能视作降

水的点测量且在地面上呈现离散分布，因此，仅用雨

量站网资料难以得到可靠的细网格分辨率地面降水

量分布。后者是对空中雨滴大小及密度的一种电磁

学间接测量，难以直接应用；但雷达能在半径约２００

ｋｍ内快速、实时得到分辨率为１ｋｍ×１ｋｍ反射率

因子犣（ｍｍ６／ｍ３）的平面分布，为其最为突出的优

点。雷达定量降水估算（ＱＰＥ，ＱｕａｎｔｉｔａｔｉｖｅＰｒｅｃｉｐ

ｉｔａｔｉｏｎＥｓｔｉｍａｔｉｏｎ）的 研 究 任 务 （Ｚｈａｎｇ，ｅｔａｌ，

２０１１）是将这两类系统结合起来，即以雷达探测为基

础、以地面雨量站网为标准化系统，将雷达所测反射

率因子犣的某种空中分布，按照一定的“空地”点对

应方式转换成为地面雨强犚（ｍｍ／ｈ）分布，并要求

在雨量站处通过转换和调整后的估算值，尽量和雨

量计的实测值相等。由此可以研究和设计出多种雷

达降水的估算和评估理念、技术和算法，从而形成多

种雷达降水的估算和评估体系。

无论何种雷达定量降水估算技术，以雨量站网

测量数据为标准去衡量评估雷达估算，必然会表现

出差异（误差），并且，会有相当大的不确定性。许多

学者 （Ｊｏｓｓ，ｅｔａｌ，１９９０；Ｚａｗａｄｚｋｉ，１９８４；Ｃｏｌｌｉｅｒ，

１９８４）对此做过研究，认为影响因素多而复杂。仅就

雷达和雨量计结合估算降水而论，主要可概括为５

个方面的因素。其一，空地对应点位置确定的合理

性问题。联系雷达反射率因子犣和地面降水强度犚

确定幂律参数已是一个长时间的问题（Ｋｒａｊｅｗｓｋｉ，

ｅｔａｌ，１９９１），其核心是雷达和雨量计的数据采样问

题。一种是时空差异采样方法，即按照雨团下落并

随风飘移的轨迹，找出每个雨量站在雷达探测层中

雨团对应的初始点位置，这是相当困难的，但 Ｍｉｔ

ｔｅｒｍａｉｅｒ等（２００４）和Ｌａｃｋ等（２００４）提出了雷达测

雨因风漂移引起的误差订正方法，这样的空地点对

应具有直接的物理联系，可称为有理对应；另一种是

瞬时垂直同步采样，显然这是一种不考虑雨滴下落

时间和风对雨滴移动影响而存在时空差异的采样

方式，这种空地对应点的采样不可能在同一雨团中

进行，这和经典犣犚 关系（Ａｔｌａｓ，ｅｔａｌ，１９９０）所体

现的同雨团样本是不相符的，本文将这种没有直接

物理联系的空地对应称为无理对应。其二，空地

对应点的面积不对称问题。雷达和雨量计空地对

应点采样面积之比约为亿分之三，降水量的时空变

化非常大，这给具有不同时空分辨率的仪器观测做

比较 带 来 了 重 大 影 响 （Ｓｔｅｉｎｅｒ，ｅｔａｌ，２００１）；

Ｚａｗａｄｚｋｉ（１９７５）也明确指出了雷达测量的平滑误

差，并断言试图从雷达和雨量计比较中建立犣犚 关

系仅在均匀的降水中才是成功的。其三，雨量站网

布设引起的统计抽样随机性问题。雷达结合雨量计

估算降水，实质上是由犖 个雨量站组成的随机抽取

子样本所求到的统计规律，来推测到整个雷达探测

面积这个统计总体的每个点值，其结果必定因这个

子样本的选择差异（雨量站密度及站址分布）而发生

变化，其实 用雨量 计校 准面 临着同 样 的 问 题

（Ｂｒａｎｄｅｓ，１９７５；Ａｈｎｅｒｔ，ｅｔａｌ，１９８６；Ｃｈｅｚｅ，

１９９９；田付友等，２０１０）。其四，降水天气条件及其变

化产生的随机问题。实践中发现，即便在同一雨量

站网条件下，采用同一个估算技术也会得到不同的
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估算结果，Ｊｏｓｓ等 （１９９０）指出，雨滴谱的自然可变

性是雷达测量降水不确定性的一个重要原因，本文

认为这可能反映了降水天气条件的变化。其五，区

域型雷达估算降水技术带来的误差问题。虽然

Ｄｏｖｉａｋ等（２００６）认为，选择合适的犣犚 关系可以补

偿某些系统误差，但在一个覆盖区域各个格点采用

一个公用的转换关系，即估算参数不随地理位置不

同而变化，这显然会产生误差。

由万玉发等（２００８）提出的“基于准同雨团样本

概念雷达和雨量计的实时同步结合方法”，即

ＲＡＳＩＭ（ＲＡｄａｒｒａｉｎｇａｕｇｅＳｙｎｃｈｒｏｎｏｕｓｌｙＩｎｔｅｇｒａｔ

ｅｄＭｅｔｈｏｄｉｎｒｅａｌｔｉｍｅ）（Ｗａｎ，ｅｔａｌ，２０１０），可与

大多数估算技术一起归并于区域型雷达降水估算技

术，这些估算技术概括有：最优化法、犃值平均法、概

率配对法以及犣犚 关系结合校准的方法，如平均校

准法、距离加权法、卡尔曼滤波法、变分法等（张培昌

等，１９９２，２００１；Ｒｏｓｅｎｆｅｌｄ，ｅｔａｌ，１９９４；尹忠海等，

２００５）。但ＲＡＳＩＭ采用了时间积分垂直同步采样，

在无风和弱风条件下也可得到大部分的同雨团样

本，可称为雷达和雨量计的积分对应或准有理对应。

ＲＡＳＩＭ在固定指数犫ｆ（Ｓｍｉｔｈ，ｅｔａｌ，１９９７）基础上，

将“小时等效反射率因子犣Ｂ（ｍｍ
６／ｍ３）”和相应的雨

量计采样犙Ｇ（ｍｍ）直接对应并构成具有幂律形式的

犣Ｂ犙Ｇ 关系，做到了转换和调整的合二为一。本文

进一步综合提出４种ＲＡＳＩＭ 式的降水估算方程，

经过比较，犃ＢＳ区域云雨转换公共系数的估算方程最

优；其次，文中提出了单站降水误差估算因子μ犻 是

造成估算误差的基本元素，并分析了其产生的原因；

在此基础上又提出了几种误差表示和评估的公式，

研究了各自的特点及相互关联；最后，建立一种可通

过设定μ犻合理区间来判别雷达和雨量计错误数据

对的质量控制新方法。

２　ＲＡＳＩＭ的区域型降水累积量估算方程

本节将对ＲＡＳＩＭ 研究成果（万玉发等，２００８；

Ｗａｎ，ｅｔａｌ，２０１０）与本文相关的内容做出概括的提

要和阐述，并在概念和方法上做进一步的扩充。

２．１　单站云雨转换方程及转换系数

首先，将雷达和雨量计的空地对应关系做一个

概念代换。若将雷达在空中探测的降水粒子看作云

的话，即可将空地对应犣Ｂ犙Ｇ 关系称为云雨的对应

关系或云雨转换方程。虽然这种概念代换对于大气

物理中云和雨滴的区分是不严格的，但本文的目的

仅仅是为了便于表述而已。需要强调的是本文所研

究的对象是指云雨１ｈ累积量的转换方程和转换系

数。

２．１．１　以犃Ｂ为云雨转换系数的单站云雨转换方程

若雷达覆盖区域内有犖 个雨量站点，对于第犻

个站点（狓，狔）处犜犼 时次内存在有雷达和雨量计的

垂直空地积分对应关系

犣Ｂ犻 ＝犃Ｂ犻×犙
犫
ｆ

Ｇ犻或犙Ｇ犻 ＝犃
－
１
犫
ｆ

Ｂ犻
×犣

１
犫
ｆ
Ｂ犻

其中犣Ｂ犻 ＝∫
犜
犼

０
犣
１
犫
ｆ
犻
ｄ（ ）狋

犫
ｆ

（１）

本文特称其为单站云雨累积量转换方程，其中，犃Ｂ犻

称为单站云雨转换系数。式中犙Ｇｉ表示第犻个雨量

站犜犼时次１ｈ内的地面降水累积量，而犣犻和犣Ｂ犻则

分别表示在该雨量站垂直对应犎 高度处雷达采样

层的瞬时雷达反射率因子和１ｈ内相应的累积量

（小时等效反射率因子），犫ｆ为固定指数。其中，雷达

取值基于混合扫描进行（肖艳姣等，２００８），根据雨量

站点经纬度坐标去寻找对应的雷达混合扫描反射率

因子场０．０１°×０．０１°分辨率格点的数据（下同）。

在式（１）中求出犃Ｂ犻，并且，标以时空坐标，则

犃Ｂ犻（狓，狔，犜犼）＝
犣Ｂ犻（狓，狔，犎，犜犼）

犙
犫
ｆ

Ｇ犻（狓，狔，０，犜犼）

（犻＝１，２，…，犖；犼＝１，２，…，犕） （２）

由式（２）可见，犃Ｂ犻是时空的函数，在区域犛内是随

地点及时次而变化的，具有强烈的天气属性，与经典

犣犚 关系中系数犃 所具有的气候特征是明显不同

的。犃Ｂ犻的物理意义表示了云雨转换的能力，即表示

了空中一定量的犣Ｂ犻可转换成多少的地面降水犙Ｇ犻。

当犃Ｂ犻值较小时，表示具有较强降水效率的天气特

征，此时说明在空中犣Ｂ犻为一定量条件下可能转换成

地面较大降水犙Ｇ犻；反之，表示具有较弱降水效率的

天气特征，即较大的犣Ｂ犻只会换来地面较小的雨量。

２．１．２　以犃Ｍ 为云雨转换系数的单站云雨转换方程

在犜犼时次的１ｈ内，取第犻个雨量站点处犙Ｇ犻

直接与其垂直对应的反射率因子犣 平均值犣Ｍ犻构成

幂律关系

犣Ｍ犻 ＝犃Ｍ犻×犙
犫
ｆ

Ｇ犻或犙Ｇ犻 ＝犃
－
１
犫
ｆ
Ｍ犻 ×犣

１
犫
ｆ
Ｍ犻

其中犣Ｍ犻 ＝
１

犜
×∫

犜
犼

０
犣犻ｄ狋 （３）

这也是单站云雨转换方程，其中，犃Ｍ犻同样称为单站

云雨转换系数，犃Ｂ犻和犃Ｍ犻一般是不相等的，但是两
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者所赋予的物理意义基本相同。

２．２　区域云雨转换公共系数

在雷达有效探测区域犛内与犜犼 时次形成一个

｛犃Ｂ犻｝Ｓ或｛犃Ｍ犻｝Ｓ的数据集合体，一般各个犃Ｂ犻（犃Ｍ犻）

不尽相同，与自然界中降水具有很大的时空变率相

关，为各种降水天气系统的尺度、种类和部位以及所

处地理环境等综合影响所致。从｛犃Ｂ犻｝Ｓ 和｛犃Ｍ犻｝Ｓ

的集合体中，需要研究的是代表区域天气总体共性

的区域公共系数；区域内｛犃Ｂ犻｝Ｓ 和｛犃Ｍ犻｝Ｓ 数据的离

散和聚合状态。

２．２．１　犃Ｂ 类型的区域云雨转换公共系数

｛犃Ｂ犻｝Ｓ集合的第１个统计代表值是犃Ｂ犻的算术

平均值犃Ｂ，为犃Ｂ 类型的第１个区域云雨转换公共

系数

犃Ｂ ＝
１

犖
×∑

犖

犻＝１

犃Ｂ犻 （４）

犃Ｂ 类型的第２个区域云雨转换公共系数犃ＢＳ是对

式（１）在犛区域内进行面积分得到的。考虑到犛区

域内实际上存在犖 个离散雨量站，不妨将理想的面

积分转换为离散求和，经过一系列推导得到（Ｗａｎ，

ｅｔａｌ，２０１０）

犃ＢＳ（犜犼）＝ ∑
犖

犻＝１

犣
１
犫
ｆ
Ｂ［ 犻 ∑

犖

犻＝１

犙Ｇ ］犻
犫
ｆ

或犃
１
犫
ｆ
ＢＳ（犜犼）＝∑

犖

犻＝１

犃
１
犫
ｆ
Ｂ犻×犙Ｇ犻 ∑

犖

犻＝１

犙Ｇ犻 （５）

犃ＢＳ称为区域云雨累积量转换的公共系数，在区域犛

内是个常数，但随时次而变化。从式（５）右边可知，

犃
１
犫
ｆ
ＢＳ是各个犃

１
犫
ｆ
Ｂ犻按雨量分布的加权平均，所以一般

犃ＢＳ≠犃Ｂ，当犛区域内各犙Ｇ犻相等，即发生均匀降水

的情况时，犃ＢＳ＝犃Ｂ。

２．２．２　犃Ｍ 类型的区域云雨转换公共系数

同样，｛犃Ｍ犻｝Ｓ 集合的第１个统计代表值就是

犃Ｍ犻的算术平均值犃Ｍ，为犃Ｍ 类型的第１个区域云

雨转换公共系数

犃Ｍ ＝
１

犖
×∑

犖

犻＝１

犃Ｍ犻 （６）

犃Ｍ 类型的第２个区域云雨公共转换系数犃ＭＳ，按照

雷达和雨量计对应犖 个站点的犣Ｍ犻和犙Ｇ犻取平均值

直接构成幂律关系（Ｗａｎ，ｅｔａｌ，２０１０）

犃ＭＳ（犜犼）＝犖
犫
ｆ－１∑

犖

犻＝１

犣Ｍ犻 ∑
犖

犻＝１

犙Ｇ［ ］犻
犫
ｆ 或

犃ＭＳ（犜犼）＝犖
犫
ｆ－１∑

犖

犻＝１

犃Ｍ犻× 犙Ｇ犻 ∑
犖

犻＝１

犙Ｇ（ ）犻
犫

［ ］ｆ

（７）

犃ＭＳ（犜犼）也可称为区域云雨转换公共系数，在犛区

域为公共常数，仅随时次犜犼 而变。从式（６）、（７）可

以看出，一般而言犃ＭＳ≠犃Ｍ，只有在区域犛内发生

均匀降水的特殊情况下，两者才相等。

２．３　区域型降水累积量估算方程

在区域犛内各个雨量站点处其空中的犣Ｂ犻或

犣Ｍ犻和地面的犙Ｇ犻都是实测的，根据式（１）、（３）即可

计算各个单站云雨转换系数犃Ｂ犻或犃Ｍ犻。而对于犛

区域内非雨量站点（狓，狔）处，即使已拥有经雷达实

测的犣Ｂ（狓，狔）或犣Ｍ（狓，狔）的面分布也不能得到

犃Ｂ（狓，狔）或犃Ｍ（狓，狔）的面分布。为了使得这个问

题的近似解决，可利用固定指数犫ｆ和区域云雨转换

公共系数以及由雷达实测的犣Ｂ（狓，狔）或犣Ｍ（狓，狔）

的面分布，按照幂律形式来构建区域型降水累积量

估算方程，在这类方程中需要待定的只有地面降水

量的估算值犙Ｒ（狓，狔）了。本文提出了４个区域型云

雨转换公共系数，可相应建立如下４个区域型降水

估算方程，分别称为犃ＢＳ型、犃Ｂ型、犃ＭＳ型和犃Ｍ型

犙Ｒ（犃
ＢＳ
）（狓，狔，０，犜犼）＝犃

－
１
犫
ｆ

ＢＳ
×犣

１
犫
ｆ
Ｂ
（狓，狔，犎，犜犼）

（８）

犙Ｒ（犃
Ｂ
）（狓，狔，０，犜犼）＝犃

－
１
犫
ｆ

Ｂ
×犣

１
犫
ｆ
Ｂ
（狓，狔，犎，犜犼）

（９）

犙Ｒ（犃
ＭＳ
）（狓，狔，０，犜犼）＝犃

－
１
犫
ｆ

ＭＳ
×犣

１
犫
ｆ
Ｍ
（狓，狔，犎，犜犼）（１０）

犙Ｒ（犃
Ｍ
）（狓，狔，０，犜犼）＝犃

－
１
犫
ｆ

Ｍ
×犣

１
犫
ｆ
Ｍ
（狓，狔，犎，犜犼）（１１）

　　这４个方程之所以称为区域型降水估算方程，

是因为采取了区域型云雨转换公共系数，根据这些

方程能估算出区域犛内１ｋｍ×１ｋｍ每个点的１ｈ

降水累积量。必须着重指出，由于犃ＢＳ型方程在区

域犛内所有站点的降水估算总量与地面实测总量

具有相等的特点（详见第４节），所以在５ａ多来的

业务实践中被优先采用，本文也对此类降水估算方

程做重点分析和研究。

３　雷达降水估算误差的基本因子

在第２节中所介绍的区域型降水估算方程是用

一个公共系数（如犃ＢＳ）来代替区域犛中各点真实的

犃Ｂ（狓，狔）进行地面降水估算的，因此，难免或多或少
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存在估算误差。雷达降水估算误差应该发生在整个

区域犛内各个格点上，但实际上只能在雨量站点上

进行检验或评估。

３．１　单站误差估算因子μ犻

现设在犜犼时次内犙Ｒ犻为第犻个雨量站点的雷达

估算雨量，而犙Ｇ犻为相应实测雨量，Δ犙Ｒ犻为该点降水

估算的误差量或称单站降水误差估算量，并根据式

（１）、（８），经过适当代换则有

Δ犙Ｒ犻（狓，狔，犜犼）＝犙Ｒ犻－犙Ｇ犻 ＝μ犻×犙Ｇ犻 （１２）

μ犻（狓，狔，犜犼）＝
Δ犙Ｒ犻

犙Ｇ犻

＝

　

　
犃

１
犫
ｆ
Ｂ犻
－犃

１
犫
ｆ（ ）ＢＳ
／犃

１
犫
ｆ
ＢＳ
＝
犃Ｂ犻
犃（ ）
ＢＳ

１
犫
ｆ

－１ （１３）

式中，μ犻为单站误差估算因子，两式右侧中各变量

的坐标均被省略。对式（１２）、（１３）的综合分析可概

括如下几点：

第一，式（１３）的第１个等式是一个通用的表达

式，表示μ犻 是单站误差估算量与单站降水量的比

值，其物理意义为单站单位实测雨量所含有的误差

估算量，故μ犻也可称为单站误差估算率。

第二，式（１３）的第２个等式（包括第３个等式）

则是ＲＡＳＩＭ方法所特有的表达，表示μ犻 是该站云

雨转换系数在１
犫ｆ
为指数的幂值上相对于公共转换系

数犃ＢＳ的相对离差，反映了μ犻产生的原因在于犃Ｂ犻对

于犃ＢＳ的偏离度。显然，当犃Ｂ犻偏离犃ＢＳ越大，则μ犻

的绝对值越大；反之越小；当犃Ｂ犻＝犃ＢＳ时μ犻＝０（图

１ａ）。图中等犃Ｂ 线即为等μ犻 线，等犃ＢＳ线将图像区

域分成两部分，左上部分区域为μ犻＜０，右下部分区

域为μ犻＞０。

第三，式（１３）的第３个等式表示μ犻 是犃Ｂ犻／犃ＢＳ

和犫ｆ的函数（图１ｂ）。在此图中横坐标为犃Ｂ犻／犃ＢＳ，

纵坐标为μ犻，原点设在（１，０）上，在图中第一和第三

象限的每根曲线描绘了在不同犫ｆ指数条件下μ犻 随

犃Ｂ犻／犃ＢＳ变化。图中可见犃Ｂ犻＜犃ＢＳ时μ犻＜０，表示降

水被犃ＢＳ方程低估；而犃Ｂ犻＞犃ＢＳ时μ犻＞０，则为高估。

第四，式（１２）表示了单站降水误差估算量Δ犙Ｒ犻

是单站误差估算因子μ犻 和单站实测降水犙Ｇ犻的乘

积。在图１ａ中存在两种特殊情况，其一是当μ犻 为

常数时，即沿某根等犃Ｂ 线上各点Δ犙Ｒ犻随犙Ｇ 的变

化成正比；其二，当犙Ｇ 为常数即均匀降水时，沿等

犙Ｇ 线上各点的Δ犙Ｒ犻随μ犻 变化成正比，于是离犃ＢＳ

线更远的犃Ｂ犻点就具有较大的降水估算误差量。

图１　犃ＢＳ型降水估算方程误差分析

（ａ．单站降水估算误差Δ犙Ｒ犻＝μ犻×犙Ｇ犻示意图，曲线为等犃Ｂ（或等μ犻）的犣Ｂ犙犌 关系线，

ｂ．单站误差估算因子μ犻的函数曲线，每根曲线描绘了在不同犫ｆ指数条件下μ犻随犃Ｂ犻／犃ＢＳ变化）

Ｆｉｇ．１　Ａｎａｌｙｓｉｓｃｈａｒｔｏｆｔｈｅｅｒｒｏｒｆｒｏｍｔｈｅ犃ＢＳｒｅｇｉｏｎａｌｒａｄａｒｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｅｓｔｉｍａｔｉｏｎｅｑｕａｔｉｏｎ

（ａ．ＳｋｅｔｃｈｍａｐｏｆΔ犙Ｒ犻＝μ犻×犙Ｇ犻，ｔｈｅｍｉｓｅｓｔｉｍａｔｅｏｆｓｉｎｇｌｅｓｔａｔｉｏｎ，ｉｎｗｈｉｃｈｅａｃｈｃｕｒｖｅｉｓｔｈｅ犣Ｂ犙犌

ｒｅｌａｔｉｏｎｓｈｉｐｌｉｎｅｗｉｔｈｅｑｕａｌ犃Ｂ（ｏｒｅｑｕａｌμ犻）；ａｎｄｂ．ｆｕｎｃｔｉｏｎｃｕｒｖｅｓｏｆμ犻，ｔｈｅｍｉｓｅｓｔｉｍａｔｅｆａｃｔｏｒｏｆｓｉｎｇｌｅｓｔａｔｉｏｎ，ｉｎ

ｗｈｉｃｈｅａｃｈｃｕｒｖｅｓｈｏｗｓｔｈｅｃｈａｎｇｅｏｆμ犻ｗｉｔｈ犃Ｂ犻／犃ＢＳｕｎｄｅｒｔｈｅｄｉｆｆｅｒｅｎｔ犫ｆｆａｃｔｏｒ）
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３．２　区域平均绝对误差估算因子μＡ

现定义｜μ犻｜的算术平均为区域平均误差估算因

子μＡ，并将式（１３）代入则为

μＡ ＝
１

犖
×∑

犖

犻＝１

狘μ犻狘＝ 　　　　　　　

１

犃
１
犫
ｆ
ＢＳ

×
１

犖
×∑

犖

犻＝１

犃
１
犫
ｆ
Ｂ犻
－犃

１
犫
ｆ
ＢＳ

（１４）

上式表明，μＡ 是犃Ｂ犻与犃ＢＳ在
１

犫ｆ
次方幂值上的相对

平均绝对离差，其值大小体现了区域内各站降水条

件差异的总体程度，与犃Ｂ犻相对犃ＢＳ的聚合和离散密

切有关，但μＡ 与雨量大小无关。当μＡ 较大时，犃Ｂ犻

的离散度就大，聚合度相应就小；而当μＡ 小时，则

相反。在此看如下一个特例，令犃Ｂ犻＝犃ＢＳ（犻＝１，２，

…，犖），在式（１４）中可以得到μＡ＝０，所以，当在犜犼

时次一次降水过程中，如各雨量站的犃Ｂ犻全部聚合

在一根犃ＢＳ线上，那么这就是一种无估算误差的理

想天气情况，在实际大气中这种情况是很少见的。

４　区域型雷达降水误差估算的判据

在第３节中，主要研究了单个雨量站位置上降

水估算误差的表达式及其意义，同时指出了区域平

均绝对误差估算因子μＡ 及其特性。本节将研究区

域犛内犖 个雨量站上降水误差估算的几种整体表

达式及其意义，它比单站误差估算的表达式更为重

要。

４．１　区域降水误差估算率μ犛

首先定义区域降水误差估算率μＳ 为带有正负

的各单站降水误差估算量在区域内的总和与区域对

应各站点降水实测总量的比值，用于衡量区域降水

总量的估算误差。区域犛在犜犼 时次内，令犙ＲＳ和

犙ＧＳ分别表示区域各站点降水估算总量和实测总量，

因此，区域降水估算的总误差简称区域降水误差估

算量Δ犙ＲＳ为

Δ犙ＲＳ＝犙ＲＳ－犙ＧＳ＝∑
犖

犻＝１

犙Ｒ犻－∑
犖

犻＝１

犙Ｇ犻 （１５）

　　在第２节中已经介绍了ＲＡＳＩＭ体系下的４个

区域型降水估算式（８）、（９）、（１０）、（１１），因而式（１５）

中犙Ｒ犻在同一时次和同一区域内会有４种不同的估

算值，相应产生４种不同的区域降水误差估算量，分

别用Δ犙ＲＳ（犃
ＢＳ
）、Δ犙ＲＳ（犃

ＭＳ
）、Δ犙ＲＳ（犃

Ｂ
）、Δ犙ＲＳ（犃

Ｍ
）表示。

４．１．１　犃ＢＳ型区域站点降水总量估算的特点

用犃ＢＳ型降水估算方程时产生的区域降水误差

估算通过式（１５）、（１２）、（１３）可表示为：

Δ犙ＲＳ（犃
ＢＳ
）＝∑

犖

犻＝１

Δ犙Ｒ犻 ＝ ∑
犖

犻＝１

（μ犻×犙Ｇ犻）／犙［ ］ＧＳ ×

犙ＧＳ＝μＳ（犃ＢＳ）×犙ＧＳ （１６）

μＳ（犃ＢＳ）＝
Δ犙ＲＳ（犃

ＢＳ
）

犙ＧＳ
＝∑

犖

犻＝１

犃Ｂ犻
犃（ ）
ＢＳ

１
犫
ｆ

－［ ］１ ×犙Ｇ犻犙ＧＳ

（１７）

式中，μＳ（犃ＢＳ）称为区域降水误差估算率或误差估算

因子，它和单站降水误差估算率或误差估算因子μ犻

（见式（１３））是对应的，而式（１６）中的区域降水误差

估算量Δ犙ＲＳ（犃
ＢＳ
）和式（１２）中的单站降水误差估算量

Δ犙Ｒ犻也是对应的。十分有意思的是，犃ＢＳ型的区域降

水误差估算率μＳ（犃ＢＳ）在区域犛内任何时次都为０，现

做如下证明。在式（１７）中利用式（１）、（５）将犃Ｂ犻和

犃ＢＳ作适当代换则有

μＳ（犃ＢＳ）＝∑
犖

犻＝１

犣
１
犫
ｆ
Ｂ犻
／∑

犖

犻＝１

犣
１
犫
ｆ
Ｂ

［ ］
犻
－１ （１８）

式中，μＳ（犃ＢＳ）＝０，即犙ＲＳ＝犙ＧＳ。由此在犃ＢＳ型方程的

估算下，在区域犛内所有站点的高估总量必定与低

估总量相等。虽然每一个雨量站点的降水量很难完

全估算正确，但是，在有限区域内如河流流域、湖泊

水库和重要城镇等重要防汛抗洪地区，对于建立水

文数值模式预警系统而言，区域总降水量的正确估

算要比区域内某一单点估算更为重要。必须着重指

出的是，区域犛的范围可大可小，不过该区域降水

公共系数必须由这个区域内犖 个雨量站根据式（５）

计算得到。

４．１．２　其他类型区域站点降水总量的估算

应该充分注意到，４个不同类型降水估算方程

（式（８）、（９）、（１０）、（１１））都有相同的幂律数学形式，

区域云雨转换系数分别是犃ＢＳ、犃Ｂ、犃ＭＳ、犃Ｍ。而小

时等效反射率因子前两者用犣Ｂ，后两者则用犣Ｍ，其

算法有所不同。因此，可以参照４．１．１节的原理，分

别求出另外３种区域降水估算误差表达式

μＳ（犃Ｂ）＝∑
犖

犻＝１

犃Ｂ犻

犃（ ）
Ｂ

１
犫
ｆ

－［ ］１ ×犙Ｇ犻犙ＧＳ

＝

犖
１
犫
ｆ∑

犖

犻－１

犣
１
犫
ｆ
Ｂ犻
／ ∑

犖

犻＝１

犣Ｂ犻
犙犫ｆＧ（ ）

犻

１
犫
ｆ

×∑
犖

犻＝１

犙Ｇ（ ）犻 －１ （１９）

μＳ（犃ＭＳ）＝∑
犖

犻＝１

犃Ｍ犻

犃（ ）
ＭＳ

１
犫
ｆ

－［ ］１ ×犙Ｇ犻犙ＧＳ

＝

犖
１
犫
ｆ
－１

∑
犖

犻＝１

犣
１
犫
ｆ
Ｍ犻
／∑

犖

犻＝１

犣Ｍ（ ）犻
１
犫
ｆ－１ （２０）
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μＳ（犃Ｍ）＝∑
犖

犻＝１

犃Ｍ犻

犃（ ）
Ｍ

１
犫
ｆ

－［ ］１ ×犙Ｇ犻犙ＧＳ

＝

犖
１
犫
ｆ∑

犖

犻＝１

犣
１
犫
ｆ
Ｍ犻
／ ∑

犖

犻＝１

犣Ｍ犻
犙犫ｆＧ（ ）

犻

１
犫
ｆ

×∑
犖

犻＝１

犙Ｇ（ ）犻 －１ （２１）
可见，由犃Ｂ、犃ＭＳ及犃Ｍ类型的降水估算方程一般都

不能得到区域站点降水总量０误差估算。２００８年７

月２日凌晨起，湖北省东北部降暴雨和大暴雨，表１

给出２００８年７月２日０１—１２时（北京时，下同），使

用武汉雷达探测半径２００ｋｍ范围内雷达反射率因

子和５９９个雨量站（图２）的４种降水估算方程在没

有经过数据对质量控制（见第５节）下的逐时μＳ 和

μ｜Ｓ｜（区域降水绝对误差估算率，第４．２节介绍）值。

从中可以看到犃ＢＳ型的μＳ值均为０，μ｜Ｓ｜值各时次也

是最小；其次是犃ＭＳ型降水估算方程的估算误差；

犃Ｂ型和犃Ｍ型的估算误差接近，前者一般略好于后

者。犃Ｂ 型优于犃Ｍ 的根本原因在于犃Ｂ 是基于反射

率因子犣积分而得，而犃Ｍ 则是基于犣的简单平均。

表１　２００８年７月２日０１—１２时４种降水估算方程计算的逐时μＳ 和μ｜Ｓ｜值

Ｔａｂｌｅ１　ＴｈｅｈｏｕｒｌｙｖａｌｕｅｓｏｆμＳａｎｄμ｜Ｓ｜ｆｒｏｍｔｈｅｆｏｕｒｋｉｎｄｓｏｆｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ

ｅｓｔｉｍａｔｉｏｎｅｑｕａｔｉｏｎｄｕｒｉｎｇ０１：００－１２：００ＢＴ２Ｊｕｌ２００８

时间
犃ＢＳ 犃ＭＳ 犃Ｂ 犃


Ｍ

μＳ μ｜Ｓ｜ μＳ μ｜Ｓ｜ μＳ μ｜Ｓ｜ μＳ μ｜Ｓ


｜

０１时 ０．００ ０．３０ －０．１３ ０．３４ －０．５８ ０．６０ －０．６２ ０．６４

０２时 ０．００ ０．３３ －０．１５ ０．３７ －０．６４ ０．６５ －０．６５ ０．６７

０３时 ０．００ ０．３１ －０．２０ ０．３７ －０．５１ ０．５６ －０．５５ ０．５９

０４时 ０．００ ０．３６ －０．２０ ０．４５ －０．６７ ０．７１ －０．６７ ０．７２

０５时 ０．００ ０．２９ －０．２０ ０．３８ －０．４３ ０．４９ －０．４７ ０．５４

０６时 ０．００ ０．２５ －０．２４ ０．３７ －０．４４ ０．４８ －０．５２ ０．５６

０７时 ０．００ ０．２６ －０．２２ ０．３７ －０．９２ ０．９３ －０．９２ ０．９２

０８时 ０．００ ０．２９ －０．２０ ０．３７ －０．５０ ０．５３ －０．６０ ０．６３

０９时 ０．００ ０．３２ －０．２１ ０．４１ －０．６２ ０．６５ －０．６６ ０．６８

１０时 ０．００ ０．３３ －０．２０ ０．３９ －０．６９ ０．７１ －０．７１ ０．７３

１１时 ０．００ ０．３３ －０．２４ ０．３８ －０．６２ ０．６４ －０．６６ ０．６８

１２时 ０．００ ０．３３ －０．２７ ０．４４ －０．７３ ０．７５ －０．７６ ０．７９

 

图２　武汉雷达２００ｋｍ半径范围

的雨量站网分布

（为常规站，·为加密站）

Ｆｉ ｇ．２　Ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｏｆｔｈｅｒａｉｎｇａｕｇｅｎｅｔｗｏｒｋ

ｗｉｔ ｈｉｎａｒａｄｉｕｓｏｆ２００ｋｍｆｒｏｍｔｈｅＷｕｈａｎｒａｄａｒ

（：ｃｏｎｖｅｎｔｉｏｎａｌｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎｓｔａｔｉｏｎａｎｄ

·：ｉｎｔｅｎｓｉｖｅｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎｓｔａｔｉｏｎ）

４．２　区域降水绝对误差估算率μ｜Ｓ｜

４．１节中已经证明唯有在用犃ＢＳ型降水估算方

程的条件下，在犛区域内犜犼 时次必有区域误差估

算率μＳ＝０，即∑
犖

犻＝１
Δ犙Ｒ犻＝０，但是具体到每个站点误

差估算量一般不为０，应有∑
犖

犻＝１
｜Δ犙Ｒ犻｜≠０，由此给出

区域降水绝对误差估算率μ｜Ｓ｜的定义：各单站降水

误差估算量绝对值在区域犛内的总和与区域对应

各站点降水实测总量的比值，用于衡量区域降水总

的绝对误差估算率，是应用最为广泛的降水误差估

算的评估判据。结合式（１２）、（１３）可有

μ狘Ｓ狘（犜犼）＝
∑
犖

犻＝１

狘Δ犙Ｒ犻狘

∑
犖

犻＝１

犙Ｇ犻

＝ 　　　　　　　　

∑
犖

犻＝１

狘μ犻狘×犙Ｇ犻／∑
犖

犻＝１

犙Ｇ（ ）犻 （２２）

从式（２２）第１个等式可知，μ｜Ｓ｜值是各站点存在高估

或低估的综合反映，其大小表明降水估算分布
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犙Ｒ（狓，狔）与实测的地面降水分布犙Ｇ（狓，狔）的差别；

当μ｜Ｓ｜＝０时，根据式（１３）区域内各站的云雨转换系

数犃Ｂ犻均等于区域公共系数犃ＢＳ，这是极为罕见的。

式（２２）第２个等式表明了μ｜Ｓ｜与区域内各点｜μ犻｜的

关系，μ｜Ｓ｜是各｜μ犻｜按犙Ｇ犻分配的加权平均值。

４．３　区域平均绝对误差估算量犈犖

现引入区域平均绝对误差估算量犈Ｎ，根据式

（２２）并令区域犛中各站实测平均降水量为犙Ｇ犻，则

犈Ｎ ＝
１

犖∑
犖

犻＝１

狘Δ犙Ｇ犻狘＝μ｜Ｓ｜×犙Ｇ犻 （２３）

其中，犙Ｇ犻＝
１

犖
∑
犖

犻＝１
犙Ｇ犻，即区域平均绝对误差估算量等

于区域降水绝对误差估算率与各站实测平均降水量

的乘积，此量既可反映降水估算的总体平均误差，也

便于分析不同量级降水的具体误差估算量。

４．４　μ｜犛｜和μ犃 的关系分析

这两个量常用于降水估算评估中，但少有分析

其关系的。在式（２２）的第２式的分子和分母中引入

μＡ 和
１

犖
两个量，整理后有：

μ狘Ｓ狘 ＝η×μＡ　　　η＝
狘μ犻狘×犙Ｇ犻

狘μ犻狘×犙Ｇ犻
（２４）

式中，η为连接区域降水绝对误差估算率μ｜Ｓ｜和区域

平均 误 差 估 算 因 子 μＡ 的 一 个 系 数，其 分 子

｜μ犻｜×犙Ｇ犻是区域犛中各站点误差估算量的平均值，

其分母｜μ犻｜×犙Ｇ犻是各站点误差估算因子绝对值的

平均和雨量的平均构成的误差估算量，η可简称为

误差估算量的平均值与平均值的误差估算量的比值

或为两因子积的平均与两因子平均的积之比。现根

据η大小进一步分析μ｜Ｓ｜和μＡ 的大小关系。

第一，在区域犖 个站点中，当｜μ犻｜和犙Ｇ犻两者均

为常数或者分别单独为常数，此时η＝１，显然μ｜Ｓ｜＝

μＡ。其中，当犙Ｇ犻＝犙Ｇ 时，表明犛区域内发生均匀

降雨。有意义的是｜μ犻｜与犙Ｇ 存在一个统计关系（图

３ａ），即犙Ｇ 较小时一般｜μ犻｜较大，而犙Ｇ 较大时｜μ犻｜

值较小。在此给出物理解释：万玉发等（２００８）、Ｗａｎ

等（２０１０）论证了雷达和雨量计采样时空差异取决

于雨滴的直径、雨量站离雷达的距离和环境场的风

速，其中雨滴的直径是一个最主要因素。当雨滴较

小时雨滴下落速度较慢，易受到雨量站距离和风速

的影响，在这种情况下，时间积分垂直同步采样难以

取得准同雨团样本，于是各站点的｜μ犻｜就较大，所

以，在区域犛内出现较小的均匀降雨时必然出现较

大的μＡ 或μ｜Ｓ｜。反之，当区域犛内出现较大的均匀

降雨时，雨滴下落速度较快，受到雨量站距离和风速

的影响较小，时间积分垂直同步采样近似于准同雨

团样本采样，各站点的｜μ犻｜相应较小，μＡ 或μ｜Ｓ｜必然

变小。在实际大气降水条件中，理想的均匀降雨极

为罕见，但μ｜Ｓ｜与μＡ 相差较小的情况还是时有发

生，此时可以认为在犛区域犜犼 时次产生了一场比

较均匀的降水。

图３　２００８年７月２日０１—１５时降水过程μ｜Ｓ｜和μＡ 的关系

（ａ．犙Ｇ｜μ犻｜点聚分布，黑色粗实线为散点趋势线；

ｂ．同一个过程的μ｜Ｓ｜μＡ点聚分布，黑色粗实线为μ｜Ｓ｜＝μＡ线）

Ｆｉｇ．３　Ａｎａｌｙｓｉｓｃｈａｒｔｏｆｔｈｅｒｅｌａｔｉｏｎｂｅｔｗｅｅｎμ｜Ｓ｜ａｎｄμＡｆｏｒｔｈｅｒａｉｎｅｖｅｎｔｄｕｒｉｎｇ０１：００－１５：００ＢＴ２Ｊｕｌｙ２００８

（ａ．犙Ｇ｜μ犻｜ｓｃａｔｔｅｒｄｉａｇｒａｍ，ｂｌａｃｋｔｈｉｃｋｒｅａｌｌｉｎｅｉｓｓｃａｔｔｅｒｔｒｅｎｄｌｉｎｅ；ａｎｄ

ｂ．μ｜Ｓ｜μＡｓｃａｔｔｅｒｄｉａｇｒａｍ，ｂｌａｃｋｔｈｉｃｋｒｅａｌｌｉｎｅｉｓｌｉｎｅｏｆμ｜Ｓ｜＝μＡ）
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　　第二，在区域内犖 个站点中，当｜μ犻｜和犙Ｇ犻两者

均不为常数，此时η≠１，一般μ｜Ｓ｜≠μＡ。此时在区域

犛中出现了大、中、小雨混合纷呈不均匀的现象。统

计表明，小雨的站点频次一般高于大雨的频次（图

３ａ）。由式（１４）可见，用μＡ 作评估判据会过于偏向

于小雨站点的贡献（Ｋｌａｚｕｒａ，ｅｔａｌ，１９９５）；而μ｜Ｓ｜是

各｜μ犻｜按犙Ｇ犻分配的加权平均值，因此，一般μ｜Ｓ｜＜

μＡ（图３ｂ）。由此可见，有时人们将μＡ 作为降水评

估判据是不太合理的，从本文的分析来看μＡ，只是

各站点降水误差估算因子绝对值的平均，可诠释为

多个单站的犃Ｂ犻相对于犃ＢＳ的聚合与离散程度的整

体表示，但μＡ 与雨量大小无关，无力判定降水估算

的误差量。

４．５　降水过程的绝对误差估算率

为科学评估降水过程的误差估算，区域犛内犖

个站点在一次降水过程犜（有犕 个犜犼时次）中雷达

降水误差估算的统计特征量可有下列３种表示方式

或３种检验评估判据。

（１）区域平均单站降水过程绝对误差估算率

（μＴ｜Ｓ｜）

μＴ｜Ｓ｜ ＝
１

犖
×∑

犖

犻＝１
∑
犕

犼＝１

狘Δ犙Ｒ犻，犼狘

∑
犕

犼＝１

犙Ｇ犻，犼

其中，Δ犙Ｒ犻，犼 ＝犙Ｒ犻，犼－犙Ｇ犻，犼 （２５）

式中，μＴ｜Ｓ｜是先计算每个单站在一次降水全过程中

的绝对误差估算率，然后再计算各站此量的平均值，

犻、犼分别为雨量站点与时次的变量。

（２）降水过程平均的区域绝对误差估算率

（μＴ｜Ｓ｜）

μＴ｜Ｓ｜ ＝
１

犕
×∑

犕

犼＝１
∑
犖

犻＝１

狘Δ犙Ｒ犻，犼狘

∑
犖

犻＝１

犙Ｇ犻，犼

　　

＝
１

犕
×∑

犕

犼＝１
μ｜Ｓ｜，犼 ＝μ狘Ｓ狘，犼 （２６）

式中，μ珚Ｔ｜Ｓ｜第１等式表示犜犼是先计算每个时次的区

域绝对误差估算率，然后再求一次降水全过程此量

的平均值，所以μ珚Ｔ｜Ｓ｜与μＴ｜Ｓ｜的计算次序刚好相反。

（３）过程和区域降水总体绝对误差估算率μＴ｜Ｓ｜

μＴ｜Ｓ｜ ＝
∑
犕

犼＝１
∑
犖

犻＝１

狘Δ犙Ｒ犻，犼狘

∑
犕

犼＝１
∑
犖

犻＝１

犙Ｇ犻，犼

　　　　　　

＝∑
犕

犼＝１

（μ｜Ｓ｜，犼×
∑
犖

犻＝１

犙Ｇ犻，犼

∑
犕

犼＝１
∑
犖

犻＝１

犙Ｇ犻，犼

） （２７）

式中，第１等式表明μＴ｜Ｓ｜的计算是和μ｜Ｓ｜（见式

（２２））的算法原则一致的，就是用误差估算绝对值的

总量除以实测的总量。第２式表明μＴ｜Ｓ｜是μ｜Ｓ｜按区

域降水总量随降水过程各时次的分配比例加权平

均，而只有当每个时次的区域降水在整个过程中为

一常数时，才有μＴ｜Ｓ｜＝μ珚Ｔ｜Ｓ｜＝μ｜Ｓ｜，犼，当然这仅是一

种特例。

计算２００８年７月２日０１—１５时降水过程估算

评估得出μＴ｜Ｓ｜、μ珚Ｔ｜Ｓ｜、μＴ｜Ｓ｜分别为０．２５、０．２７、０．４１。

由此可见，对于同样一个降水过程其评估的３个量

是有差别的，相比而言，μＴ｜Ｓ｜的算法比较严格，在开

展降水过程评估时应优先选用。而μＴ｜Ｓ｜值偏大的

原因正是４．５节所指出的，先单站时间平均就等于

将那些小量级降水站的高误差估算率保留下来，加

之这些站数相对偏多，由此再进行区域平均时就自

然偏大了小量级而高误差估算率的贡献。

５　雷达和雨量计数据对的质量控制

５．１　基本概念

雷达降水探测的质量控制分为两类，其中，第一

类可简称为降水单变量的质量控制，如雷达反射率

因子犣场的质量控制。其主要是利用犣场本身空

间结构自然特性，去鉴别和剔除非降水回波（Ｓｔｅｉ

ｎｅｒ，ｅｔａｌ，２００２；王佑兵等，２００６；庄薇等，２０１２），

这对于除去犣场中的地物回波和超折射回波是相

当有效的。第二类可简称为降水双变量的质量控

制，利用空中犣场和地面降水犙Ｇ 场互相在对应点

的结合关系来判断数据对（犣Ｂ，犙Ｇ）的质量，这其中

包括雷达和雨量计各自数据或者两者均存在问题时

都将认为数据对是不可靠的，或者是错误的，经判断

后应予以舍去，这就是所谓雷达和雨量计数据对的

双变量质量控制。

Ｇａｂｅｌｌａ等（２０００）指出执行雨量计雷达测量数

据对质量控制的重要性。其原因首先在于几乎所有

的降水估算技术方法都是从研究和开发这些数据对

的对应关系脱胎而成，其次雷达降水误差估算的检

验和评估也是从这些对应的关系计算出来的。一件

有意义的事在于一组数据对（犣Ｂ犻，犙Ｇ犻）通过第２节

中式（１）的云雨转换方程就唯一地变为云雨转换系

数犃Ｂ犻，于是犃Ｂ犻就含有这组数据对的空地对应关系

特性，于是雷达和雨量计数据对的双变量质量控制

问题就变成为云雨转换系数犃Ｂ犻单变量的质量控制

问题。
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５．２　误差估算因子控制法

万玉发等（２００８）、Ｗａｎ等（２０１０）中已经初步论

述了（犣Ｂ犻，犙Ｇ犻）数据对或犃Ｂ犻质量控制方法，并分为

二级。第一级方法很简单，即将凡是１ｈ累积雨量

小于１．０ｍｍ的数据对全部删去，其理由在原文中

已有详述，简单可归结为在此条件下犃Ｂ犻的离散性

非常大，几乎没有出现明显的聚合性，因此，将这样

的数据对用作降水估算计算评估的基础明显是不可

靠的，所以，应该舍去。第二级方法简单可叙述为将

犙Ｇ 大于１．０ｍｍ以上的雨量分为５个雨量子区间，

根据一些降水估算实例，分别计算出各个雨量区间

较为合适使用的犃Ｂ 可允许范围，将此暂时固定下

来，用作二级质量控制的取舍标准。由此可见，这种

方法不随天气过程和时次而变化显得较为机械和呆

板。

在本节中将介绍一种与原有二级质量控制有所

不同的一种新方法，称为单站误差估算因子μｉ控制

法。前已提及雷达和雨量计数据对的质量控制可归

结为云雨转换系数犃Ｂ犻的质量控制，而从第３节式

（１３）可知，当在固定指数犫ｆ的条件下以及当某时次

犃ＢＳ计算确定后，犃Ｂ犻与单站误差估算因子μ犻 是唯一

对应的，于是雷达和雨量计数据对的质量控制可归

结为误差估算因子μ犻 的质量控制。其基本操作方

法是：必须设立一个较为合理的μ犻 的允许区间（如

μ犻∈［－０．８，１．５］），在μ犻值超出此允许区间的所有

（犣Ｂ犻，犙Ｇ犻）将被舍掉。余下的数据对重新融合得到

新的犃ＢＳ，建立新的区域降水估算方程。这样一来，

犃Ｂ犻相对于犃ＢＳ离散性将会变小而聚合性将会增大，

区域平均误差估算因子μＡ 和区域降水绝对误差估

算率μ｜Ｓ｜等一般也随之变小。

不论是原有二级质量控制或现在的误差估算因

子控制，从原理上都是将｜μ犻｜的大值舍掉，这就等价

于将相对犃ＢＳ太小的或太大的犃Ｂ犻舍去，这样做的理

由在于当很小的犃Ｂ犻出现时这些雨量站点上必将出

现淡云大雨，而反之就会出现浓云小雨的奇怪现象。

出现这两种现象的站点一般不会是多数而是属于一

种存在有疑点和不稳定的少数。其原因有多种可

能，一种是由于雷达和雨量计存在时、空采样差异和

分辨率差异而造成的，另一种可能是雷达或雨量计

的观测错误或者是强度和位置的标定错误，当然也

不能排除确实是大气中的自然现象，即使这样也会

是极为罕见的。

综上所述，雷达和雨量计数据对的质量控制可

形成一级控制、误差估算因子控制及双重控制３种

控制。误差估算因子μ犻 的允许区间可根据多个个

例试验总结规律来设定。一旦设定了μ犻 的允许区

间，相应犃Ｂ犻的允许区间可随天气过程和时次而自

动变化，这就是误差估算因子控制能适应降水天气

变化的优越性。图４ａ为未经质量控制数据犣Ｂ犙Ｇ

点聚分布，图４ｂ为未经质量控制和在３种质量控制

情况下的μ犻 频率分布。从μ犻 的频率分布可以

看出，总体分布还是比较合理的，大都集中在μ犻＝０

图４　２０１０年７月１１日０６—２０时质量控制分析

（ａ．未经质量控制数据犣Ｂ犙Ｇ 点聚分布；曲线为等犃Ｂ（或等μ犻）的犣Ｂ犙Ｇ 关系线；

ｂ．未经质量控制和在３种质量控制情况下的μ犻频率分布）

Ｆｉｇ．４Ａｎａｌｙｓｉｓｃｈａｒｔｏｆｔｈｅｑｕａｌｉｔｙｃｏｎｔｒｏｌｆｏｒｔｈｅｐｅｒｉｏｄｆｒｏｍ０６：００ＢＴｔｏ２０：００ＢＴ１１Ｊｕｌｙ２０１０

（ａ．犣Ｂ犙Ｇｓｃａｔｔｅｒｄｉａｇｒａｍｗｉｔｈｏｕｔｔｈｅｑｕａｌｉｔｙｃｏｎｔｒｏｌ，ｅａｃｈｃｕｒｖｅｉｓｔｈｅ犣Ｂ犙Ｇｒｅｌａｔｉｏｎｓｈｉｐｌｉｎｅｗｉｔｈｅｑｕａｌ犃Ｂ

（ｏｒｅｑｕａｌμ犻）；ａｎｄｂ．μ犻ｔｈｅｆｒｅｑｕｅｎｃｙｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｗｉｔｈｏｕｔｔｈｅｑｕａｌｉｔｙｃｏｎｔｒｏｌａｎｄｗｉｔｈｔｈｅｔｈｒｅｅｋｉｎｄｓｏｆｔｈｅｑｕａｌｉｔｙｃｏｎｔｒｏｌ）
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值两旁；只是在μ犻＝１．５后仍出现一定频率分布，特

别在μ犻＝２．０后出现一个较高频率状况，这显然是

不合理的，因此，将μ犻 的合理范围确定为－０．８—

１．５。经过质量控制之后，μ犻＝２．０后的高频率极端

值去掉。

　　比较上述４种情况可以看出，对数据进行质量

控制之后，μ｜Ｓ｜有所下降（表２）。比较３种质量控制

方式的μ｜Ｓ｜、μＡ 可以看出，双重控制与单独一级（将

凡是１ｈ累积雨量（犙Ｇ）小于０．５ｍｍ的数据对全部

删去）或误差估算因子控制比较，μ｜Ｓ｜并不表现出明

显的改善；而单独一级与误差估算因子比较，虽然

μ｜Ｓ｜值后者改善不多，但μＡ 值则从０．５１下降到

０．３５。由此可见，在实际操作过程只需进行单独误

差估算因子控制即可。

表２　２００８年７月２日０７时３种质量控制

方式与无控制的对比

Ｔａｂｌｅ２　Ｃｏｎｔｒａｓｔｏｆｔｈｅｔｈｒｅｅｑｕａｌｉｔｙｃｏｎｔｒｏｌｍｅｔｈｏｄｓ

ｔｏｗｉｔｈｏｕｔｑｕａｌｉｔｙｃｏｎｔｒｏｌｆｏｒ０７：００ＢＴ２Ｊｕｌｙ２００８

控制方式 总站数 平均雨量 μ｜Ｓ｜ μＡ

无控制 １５５ １０．１ｍｍ ０．２６ ３．１２

一级控制 １３６ １１．５ｍｍ ０．２３ ０．５１

误差估算因子 １３５ １１．５ｍｍ ０．２１ ０．３５

双重控制 １２９ １２．１ｍｍ ０．２０ ０．３３

５．３　误差估算因子控制法应用实例

本文对武汉雷达探测到的４次降水过程进行数

据对质量控制前、后的降水估算结果对比评估。这

４次降水过程是：（１）２００７年７月１日１８时—２日

１３时，湖北省东部有１３个气象站出现了暴雨，８个

气象站出现了大暴雨。（２）２００８年６月８日１２—２１

时，湖北省中东部出现大到暴雨天气，１６个气象站

降暴雨。（３）２００８年７月２日０１—１５时，湖北省东

北部出现暴雨天气，３个气象站降大暴雨。（４）２０１０

年７月１０日０７时—１１日０４时，湖北省中东部地

区降大到暴雨，３个气象站降大暴雨。使用武汉雷

达探测半径２００ｋｍ范围内雷达反射率因子和５９９

个区域雨量站资料进行数据质量控制对比分析。评

估结果见表３，在没有开展数据对质量控制前，过程

和区域降水总体绝对误差率μＴ｜Ｓ｜均高于３０％，经过

本研究提出的误差估算因子控制法处理后，过程和

区域降水总体绝对误差率μＴ｜Ｓ｜平均下降７％。

表３　４次降水过程降水数据对质量

控制前后μＴ｜Ｓ｜对比表

Ｔａｂｌｅ３　ＣｏｍｐａｒｉｓｏｎｏｆμＴ｜Ｓ｜ｖａｌｕｅｓｆｒｏｍｔｈｅ

ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎｄａｔａｐａｉｒｓｏｆｔｈｅ４ｒａｉｎｅｖｅｎｔｓｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ

ｂｅｔｗｅｅｎｗｉｔｈａｎｄｗｉｔｈｏｕｔｔｈｅｑｕａｌｉｔｙｃｏｎｔｒｏｌ

个例１ 个例２ 个例３ 个例４ 平均

无控制 ０．３６ ０．３４ ０．３４ ０．３９ ０．３６

控制后 ０．３０ ０．２７ ０．２８ ０．３０ ０．２９

６　结语和讨论

（１）ＲＡＳＩＭ 构建了具有幂律形式的雷达和雨

量计直接积分对应的单站关系式犣Ｂ犻＝犃Ｂ犻×犙
犫
ｆ
Ｇ犻，这

是一个准同雨团样本概念下的准有理对应关系，随

时空可变。其中系数犃Ｂ犻特称为单站云雨转换系

数，它表明了在某时某站空中雨团犣Ｂ 下落到地面

雨量计成为犙Ｇ 的转换能力，其大小显然与天气系

统和地理环境密切相关，值得今后深入研究。由单

站云雨转换系数的数据集｛犃Ｂ犻｝Ｓ可以产生区域云雨

转换公共系数犃ＢＳ，从而构成区域型降水估算方程。

这种用共性来代表个性的方法不可避免会带来一定

的估算误差，而对于各个站点估算误差的表示和分

析实质上是基于犃Ｂ犻的个性方程和基于犃ＢＳ的共性

方程的比较，使得误差分析具有清晰的物理意义和

明确的数学表达式。

（２）单站误差估算因子μ犻是ＲＡＳＩＭ方法估算

误差表示的最基本元素，以它为基础可构造出一系

列误差表示和评估判据，如区域平均绝对误差估算

因子μＡ、区域降水误差估算率μＳ、区域降水绝对误

差估算率μ｜Ｓ｜以及区域平均绝对误差估算量犈Ｎ 等。

在ＲＡＳＩＭ中μ犻正好等于犃Ｂ犻与犃ＢＳ以犫
－１
ｆ 为指数幂

值的相对离差，从而揭示了引起降水估算误差的根

本原因是单站犃Ｂ犻相对偏离于公共系数犃ＢＳ所致。

μＡ 是区域中各μ犻 绝对值的平均，其值大小体现了

区域内各站降水条件差异的总体程度，与犃Ｂ犻相对

犃ＢＳ的聚合和离散密切有关，但μＡ 与降水量大小无

关。文中证明了只有在区域内出现均匀降雨的条件

下，μＡ 与μ｜Ｓ｜才相等。而μ｜Ｓ｜和犈Ｎ 既联系着μＡ，而

且也与雨量有关，是较为合理而实用的降水估算误

差判据。有意义的是，犃ＢＳ区域型降水估算方程在区

域内所有站点的高估总量必定与低估总量相等，这

是一个十分突出的优点。

（３）ＲＡＳＩＭ区域型雷达降水估算方程中的估

算参数犃ＢＳ是经过对单站空地对应关系式的面积

分而得到的，在雷达覆盖区域内是一个公用常数，它

２４３　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　犃犮狋犪犕犲狋犲狅狉狅犾狅犵犻犮犪犛犻狀犻犮犪　气象学报　２０１３，７１（２）



可随时间而变化但不随站点而变化，换言之犃ＢＳ只

对时间变率具有一定的敏感度而对于空间变率即天

气的地理分布差异是无力反映的。同时，雷达和雨

量计是积分对应，模糊了不同性质降水的差异，会影

响降水估算的精度。目前ＲＡＳＩＭ方法的估算精度

在天气条件差异较小，即μＡ较小时，μ｜Ｓ｜可达到２０％

左右，而在天气条件差异较大即μＡ 较大时，μ｜Ｓ｜在

３０％以上。因业务需要对武汉雷达８次和广州雷达

４次降水过程进行了分雨量的评估，小时降水量

０．５—５ｍｍ段的μ｜Ｓ｜比５—２０ｍｍ段和２０ｍｍ以上

段要大近５％，由此说明ＲＡＳＩＭ方法对小雨估算的

准确性要差一些。为了对雷达估算降水作进一步的

改进，必须研究区域云雨转换分布函数犃Ｂ（狓，狔）Ｓ

来替换公共系数犃ＢＳ，从而建立ＲＡＳＩＭ体系下的局

地型降水估算方程。
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