
第 19 卷第 2 期
2004 年 4 月

地球科学进展
 ADVANCE  IN  EARTH  SCIENCES 

 Vol.19　 No.2 
 Apr.，2004 

文章编号：1001-8166 （2004 ）02-0204-07 

被动微波遥感估算雪水当量研究进展与展望�

车　涛，李　新
（中国科学院寒区旱区环境与工程研究所，甘肃　兰州　730000 ）

摘　要：被动微波遥感可以透过云层，全天候地提供地表一定深度的信息。星载被动微波遥感传感

器的时间分辨率很高，在冰冻圈动态研究中有着重要的地位。在最近的二三十年中，大量被动微波

遥感的应用都是在美国、加拿大、欧洲等地，而我国在这方面的研究相对较少。首先介绍了被动微

波遥感数据在监测积雪方面的国内外研究进展，对现存的雪水当量（ SW  E ）估算算法（和模型）的适

用性进行讨论。然后，详细讨论了我国西部的青藏高原地区雪水当量的估算，阐明了利用  SSM   / I 

数据估算青藏高原地区雪水当量的复杂性，并指出了其复杂性产生的原因，提出了解决问题的方

法，为该地区积雪动态的进一步研究提供了理论依据。
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0　引　言

微波辐射理论的研究从 1901 年  Max   Planck 提

出普朗克辐射定律到现在已有 100 多年历史了，其

应用领域也日益广泛。 England ［1］
， Chang 等

［2］
提出

了雪粒的微波辐射散射受到雪的厚度和雪粒大小的

影响，其散射重新分配了向上辐射部分的能量，提供

了微波监测积雪的物理基础。早期的研究（1978 —
1987 年）主要使用  Nim bus-7 卫星携带的扫描式多

通道微波辐射计（ SM  MR ）提供的微波亮度温度

（TB）数据
［3］

。1987 年以后开始使用美国国防气象

卫星计划（ DMSP ）发射的卫星所携带的  SSM   / I 传感

器的微波亮度温度进行这方面的研究
［4］

。尽管被

动微波数据的空间分辨率为 25   km  ×25   km 或者更

大，但是，它可以全天候地提供信息，而且有能力穿

透云层，所以在大尺度、全球性积雪研究中具有很大

的前景。其优势有以下 3 个方面：

（1）微波可以穿透积雪层，同时获取雪层和地

表信息。

（2）被动微波可以全天候的不受云层影响地接

收积雪信息，这恰恰是可见光、近红外遥感所不能做

到的。

︵3）被动微波遥感数据的时间分辨率高，周期

一般在 3 ～5 天，具体周期根据研究区的纬度而定。

目前的研究表明被动微波遥感数据在积雪遥感中有

着其它遥感数据所不能替代的作用，这些也是积雪

的被动微波遥感不断向前发展的基础。

在最近的二三十年中，被动微波遥感积雪的研

究最为活跃，国内外学者做出了很多重要的贡献，尤

其是在利用被动微波遥感数据制作积雪分布图、进

行雪深反演以及研究雪水当量的分布等方面，有许

多成功的例子。这些积雪参数不管是在气候变化研

究，还是水文现象监测，都具有非常重要的意义。本

文着重讨论被动微波遥感反演积雪的最有代表性的

参数———雪水当量的国内外研究进展，以及目前所

使用的算法、模型的优点和存在的问题。最后，针对

我国青藏高原的积雪被动微波遥感的特殊性和复杂

性进行讨论，为该地区进一步的积雪遥感研究提供
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依据。

1　被动微波遥感数据介绍

最先被大量使用的被动微波遥感数据是 1978 

年发射的  Nim bus-7 卫星携带的扫描式多通道微波

辐射计（ SM  MR ）提供的微波亮度温度数据。现在，大

都使用美国科罗拉多大学冰雪数据中心提供的被动

微波遥感数据（ SSM   / I ），它有 7 个通道，4 个频率，以

及两种极化方式，表 1 列出了该传感器的参数信息。

表 1　 DM SP  SSM   / I 参数一览表［4］

 Table  1　 Sum m ary  specialsensor 

 m icrow ave / im ager  characteristics ［4］

通道
频率

（ GHz ）
极化方式

空间分辨率

（ km  × km ）

足迹大小

（km）
19 V 19.35 垂直极化 25  ×25  56 

19 H 19.35 水平极化 25  ×25  56 

22 V 22.235 垂直极化 25  ×25  45 

37 V 37.0 垂直极化 25  ×25  33 

37 H 37.0 水平极化 25  ×25  33 

85 V 85.5 垂直极化 12.5  ×12.5  14 

85 H 85.5 水平极化 12.5  ×12.5  14 

2　雪水当量的研究进展

各种水文、气候、气象，以及水文动力和洪水预

报都需要区域内雪水当量信息。遥感数据从 20 世

纪 70 年代已经用于雪水当量的估算。如美国国家

气象局水文室利用 γ射线测量了美国和加拿大南

部 32 个州和省的雪水当量。但是其费用太高，不适

用于全球范围的应用。而被动微波遥感数据所包含

的被动微波辐射信息是提供全球尺度雪水当量研究

的唯一有效途径。计算雪水当量的方法基本上可以

分为 2 种：一种是从像元的亮度温度直接利用统计

模式来求解
［5 ～10 ］

；另一种是根据亮度温度和雪的物

理参数（包括雪的物理温度、粒径、密度、介电常数

等），利用微波在雪盖中的辐射传输模型，计算出雪

水当量
［11，12］

。

2.1　基于统计模式的雪水当量估计

这种方法主要针对由于缺乏积雪物理特征的详

细野外数据而发展的，这些雪水当量提取算法大都

是基于统计而不是物理的方法。就干雪而言，15

 GHz 频率以上的微波辐射的体散射是主要的衰减过

程。因此，几乎所有的雪水当量提取算法中都使用

了高散射通道（37   GHz 或 85   GHz ）和低散射通道

（18   GHz 或 19   GHz ）的垂直极化和水平极化数据。

 Goodison ［13］和  Hallikainen ［7］用垂直极化通道数据，

而别的算法中大都使用水平极化通道。 Foster 等［9］

发现在一些植被覆盖区水平极化比垂直极化更敏

感。下面几个方程表达了当前使用被动微波数据提

取雪水当量（ SW  E ）算法的基本形式：

 SW  E ＝ K 1 ＋K 2（V19  －V37） （1）

　　（1）式由  Goodison 和  W alker 在 1994 年提

出［5］，其中 V 代表垂直极化方式，19 和 37 分别表示

频率为 19   GHz 和 37   GHz ；K1 ＝－2.07   cm （截距），

K 2 ＝0.259   cm   / K （斜率），其中 K 表示绝对温度。

 SW  E ＝ K 3 ＋K 4（H19－ H37）（1－ A F） （2）

　　公式（2）是  Chang ［6］在 1996 年给出的，其中 H

表示水平极化方式；AF 是森林覆盖度，当 A F≈0 时，

K 3 ＝－2.5   cm ，K 4 ＝0.48   cm   / K ；当 AF 增大时，K 4

也增大，一般情况下 AF 增加 10％，K 4 增大 7％，当

A F 为50％时，K 4 ＝0.96   cm   / K 。 Chang 对 AF 和 K 4 的

关系进行了详尽的研究，发现 K 4 与 AF 呈指数关系

（K 4 ＝ exp （AF）α＋β），α＝1.434 ，β＝－0.522 。1998 

年， Tait ［14］根据流域内是否有森林、复杂地形、融雪

和深霜层 4 种影响把流域分为 16 类，认为对于只有

森林影响的流域，雪水当量是（V19  －H37）的函数，

他发现 K 3 ＝2.64   cm ，K 4 ＝－ 0.13   cm   / K ，（R ＝

0.407 ）。

 SW  E ＝ K 5 ＋K 6［（V18 SWE － V37 SWE ）－

（V18 SWE ＝0－ V37 SWE ＝0）］ （3）

　　1989 年， Hallikainen ［7］
得出了方程（3），V18 SWE 

和 V18 SWE ＝0 分别是在雪盖区和无雪区  SM  MR 提供

的 18   GHz 垂直极化亮度温度。在芬兰北部：K5 ＝

－10.87   cm ，K 6 ＝0.87   cm   / K ；在芬兰南部：K 5 ＝

－9.8   cm ，K6 ＝1.01   cm   / K 。其中 K 6 随着森林覆盖

度的增加而增大。

 SW  E ＝ K 7［（A  TUNDRA ）（H19－ H37）］＋

K 8（AW）（Ta）＋K9 （4）

　　公式（4）是  Gan ［8］在 1996 年基于对冻结水体的微

波发射与气温相关的假设得到的，Ta 是气温，A TUNDRA 和

AW 是冻原和水体在  SSM   / I 像元内的比例。

 SW  E ＝ K 10（H18－ H37）/（1－ AF） （5）

　　 Foster ［9］
提出了几个类似于方程（2）的算法，对

于无森林覆盖无深霜层的非山区，无融雪时，K 3 ＝

1.29   cm ，K 4 ＝－0.13   cm   / K ，（R ＝0.754 ）。同时，提

出了方程（5），他认为在北美 K10 ＝0.477   cm   / K ；在

欧亚大陆 K 10 ＝0.234   cm   / K 。

 SW  E ＝ K 11（V19－ H37） ＋K 12 AMSL   ＋ K 13（1－ AF）

＋K14（1－ A W）Ta ＋K 15 TPW （6）
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 SW  E ＝ K 16（V19－ V37）＋K 17（H19）＋

K 18 AMSL   ＋ K 19AF （7）

　　 Singh 等
［10］

通过剔除湿雪和冻结后的像元，及

受到大的水体和深霜层影响的像元后，提出了方程

（6）和（7），其中  AMSL 是研究区平均海拔高度，

 TPW 是总降水量；K 11 ＝0.2357 ，K 12 ＝0.0064 ，K13 ＝

4.0399 ，K 14 ＝－0.0287 ，K15 ＝1.0825 ，K 16 ＝0.1680 ，

K 17 ＝0.0052 ，K 18 ＝－0.0028 ，K 19 ＝11.9938 。
2.2　 HUT 算法估计雪水当量

另一类算法就是以  HUT （ Helsinki  University  of 

 Technology ）积雪发射模型为主要理论依据的半物理

半经验模型。该模型假设雪盖是均匀的，其辐射传

输方程是关于雪深 d 和角度 θ的函数，同时，辐射传

输的散射能量集中在前向部分。但是，由于雪粒大

小随着雪深的不同而变化，表层的雪粒和雪层内部

的雪粒大小也不相同，这就给方程的求解带来很大

的不便，而且  HUT 模型直接使用  SSM   / I 的 7 个通道

数据时，使用的不同的参数会使估计的  SW  E 精度降

低。 Pulliainen 等也使用了光谱极化差  SPD （ Spectral 

 and   Polarization   Difference ）算法进行模型的修正，使

用  SSM   / I 的 V37、V19 和 H19 三个通道数据，用下面

表达式的最小值
［12］

（2σ2
）－1

［［（TB， HUT － MODEL V19－ TB， HUT － MODEL V 37）－

（TB， SSM  / I V19－ TB， SSM  / I V37）］ ＋

［（TB， HUT － MODEL V 19－ TB， HUT  － MODEL H 19）－（TB， SSM  / I 

V19－ TB， SSM  / I  H 19 ）］
2
］＋（2λ

2
）

－1
（d0－ d^0）

2
（8）

来表示  SW  E 。其中 TB， HUT  － MODEL 代表了利用  HUT 模

型计算的亮度温度，T B， SSM  / I 代表了直接利用  SSM   / I 

的亮度温度，d0 雪粒大小，^d0 雪粒大小的最优值，λ

为标准差，σ为  SSM   / I 数据的标准差。

2.3　 M SC 算法

 MSC （ Meteorological   Service  of   Canada ）算法是

加拿大气象服务组织的一系列算法的总称，这些算

法基于  SSM   / I 数据的19 和 37   GHz 的垂直极化差指

数发展的，主要用来计算加拿大的中部地区的雪水

当量
［15，16］

。根据地表覆盖的不同，把整个地区划分

为无林地、落叶林、针叶林和稀疏林地，每个算法独

立地计算某一种地表类型下的雪水当量。最后，根

据不同地表类型的面积比例通过加权计算出每一个

像元内的雪水当量。早在 1988 年  Goodisond 等
［17］

就用这种方法进行实时地、业务化地对加拿大牧场

进行雪水当量的计算和制图，并进行水资源管理。

2.4　 TGI 算法

 TGI （ Tem  perature  Gradient Index ）算法简单来说

是一种用温度梯度指数来反映积雪量的方法。这里

的温度梯度是雪盖顶部和底部的温度梯度，表示为：

 TGI ＝∫
T  ground － T air 

D（t）
dt （9）

　　其中 D（t）表示积雪的厚度， TGI 与光谱梯度 SG

是线性关系： SG  ＝β TGI ＋ α，系数α和 β由 SG 和  TGI 

的散点图回归得到。由于雪盖以下地表温度可能小

于零度， Mognard 等［18］假设地表温度等于零度，而得

到了雪深的算法：D（t）＝β
－T air 

d
dt
SG

，β由 SG 和  TGI 的

关系回归得到。这个算法要想很好得使用需要积分

运算，所以必须有连续的温度数据和连续的光谱梯

度 SG。

2.5　小结

总结这几种算法，其实均可归结为光谱极化差

（ SPD ）算法，基于统计方法的算法一般可表示为

 SW  E ＝ a  ＋ b ［（V，H）19  ＋（V，H）37］，式中（V，H）表

示取 V 或 H，适用于不了解研究区的积雪密度和雪

粒大小，利用各种统计方法回归出系数。如果考虑

到森林、海拔、水体、湿雪等影响，可将这些影响因子

参数化以提高估计精度。可以肯定的是这类算法简

单易行，又能达到一定的精度，而且很成熟，对全球

性雪水当量的估计很有效。但是，也存在着一些问

题。首先，在不同地区获取的系数不相同，所得出的

结果不能给其他地区的雪水当量的估计提供可靠的

依据。其次，因为没有考虑到积雪的物理特征，所以

其算法精度的提高受到很大的限制。而后面的几种

方法目前表现出对  SW  E 的估算同样没有一个适用

性很强的模型，在不同研究区内可能提取出精度很

高的  SW  E ，但是不同的地区得到的参数都会不同。

这主要是因为它在考虑植被冠层、地表土壤粗糙度

和大气等的影响时也使用了经验和半经验的公式，

而不同研究区的雪盖的亮度温度和空间性质是土地

覆盖类型和植物生物量的函数
［12］

，不同地区有不同

的土地覆盖类型和植物生物量，所以对其参数化必

然带来具有地域差异的模型算法。

3　青藏高原积雪雪水当量研究的复杂
性和解决方案

在过去的 20 多年里，原中国科学院兰州冰川冻

土研究所在冰雪遥感领域做了大量工作，尤其是在

冰雪遥感监测与融雪径流模拟，以及雪灾遥感、灾情

损失评估等研究领域中取得了大量成果。近几年
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来，被动微波遥感数据逐渐应用到积雪参数反演中。

主要是根据辐射传输理论和米氏散射理论，假设雪

密度为 0.3   g / cm 3
且雪粒径为 0.35   m m 的前提下，

获得的半经验半物理模型的雪深反演公式
［19］

：

 SD  ＝1.59 ×（H18－ H37） （10）

　　曹梅盛等
［20，21］

利用数字地形模型的海拔数据，

在地理信息系统支持下，将中国西部分成 5 个地貌

单元（盆地、高原、丘陵、低山和高山），对  Chang 的

公式进行修正，得出利用  SM  MR 被动微波亮温数据

反演雪深的修正算法：

 SD  ＝1.59 ×（H18－ H37－ 8） （11）

　　2001 年，柏延臣等
［22］

使用公式（10）对青藏高

原雪深进行反演，并结合地面观测雪深资料对其结

果进行了评价。这些成为目前利用  SM  MR 或者

 SSM   / I 数据反演雪深的基本算法。

但是其中有很多问题一直没有解决，而且得到

的雪深总是偏高。2002 年， Arm strong ［23］ 对利用

 SSM   / I 数据反演的雪深和  NOAA  AVHRR 数据计算

的雪盖面积对北半球积雪参数进行对比，发现问题

主要出现在青藏高原地区，尤其是荒漠地区和冻土

区的雪深总是被高估。通过分析，其中主要的原因

存在于以下几点：①积雪物理性质不满足公式（10）

的前提；②算法没有考虑干雪与湿雪的差别；③深霜

层的影响；④冻土层的散射性质类似于积雪的散射

性质；⑤植被覆盖层的影响。同时由于  SSM   / I 数据

的低空间分辨率和研究区地形的复杂性，使各气象

观测站的观测雪深缺乏代表性，给反演精度的评价

带来困难。

针对以上的问题，拟采用以下方案来解决。

3.1　雪盖物理参数和深霜层的影响

亮度温度数据从根本上反映了雪层的入射微波

的散射结果，包括雪粒大小（深霜层）、雪的密度、含

水量、变质程度、夜间表层结构变化和冰晶作用的信

息。这些都会影响到雪层的电介性质。虽然 40

 GHz 以下频率的微波可以穿透季节性干雪，但是用

微波辐射计估计雪水当量还受到雪的含水量、雪粒

大小、积雪的层状结构和别的因素的影响
［24］

。随着

雪中含水量的增加，雪的介电常数变大，微波辐射的

吸收逐渐超过散射而成为主要的衰减过程，导致 TB

不能反映湿雪的雪水当量。对于含水量超过 1％的

积雪，19   GHz 频率的微波发射率透过深度减小 10

cm，对于 37   GHz 频率的微波，穿透深度更小［25］，所

以雪中含水量是影响被动微波遥感估计雪水当量精

度的最大因素。1986 年， Goodison ［13］提出了判别湿

雪的准则：当 V37≥241   K 和（V19  －V37）≥9 K 时为

湿雪。1994 年， Goodison 等
［5］

认为如果估计出的雪

水当量接近于 0，在 37   GHz 上的不同极化 TB 差

（V37  －H37≥10   K ）也可以定义为区分湿雪和无雪

地表的阈值，并估计了该 TB 差（V37  －H37）对于无

雪草场在 3 ～11   K ，湿雪在 9 ～24   K ，干雪在 8 ～33 

K。 Neale 等［4］1990 年使用  NOAA  － NASA 的  SSM   / I 

路径追踪程序，利用  SSM   / I 数据提取地表分类，并

建立了干雪的判别标准：V22  －V19≤4；V19  －H19  ＋
V37  －H37  ＞8 ；V19  －V37  ＞7 .8；225  ＜V37  ＜257 ；V19≤
266 ；H85  －H37  ＜10 .5。

另一种方法就是在算法建立的时候，根据上面

的判别法则来剔除湿雪像元，与地面实测数据回归

确定参数，得到干雪的雪水当量估计算法。在业务

化监测积雪时，对湿雪像元通过空间插值方法获得

信息。

另一方面，即使在干雪的情况下，理论分析和野

外实测数据都表明了 37   GHz 微波辐射的散射与雪

深和雪粒大小直接相关［2］。1977 年， Zwally ［26］发

现，给定一个平均表面温度，雪粒大小从雪盖表面到

底部呈增大的趋势。而且平均雪粒大小也随着雪的

深度增大而减小
［27，19］

。雪粒大小不光在积雪内部

有差异，而且随时间的变化而变化。因为冬季的浅

雪比深雪具有更大的温度梯度变化，所以浅雪在底

部更容易形成深霜层大颗粒。 Matzler ［24］参照干雪

的雪水当量估计值研究了微波发射，发现在区域尺

度上需要使用季节参数。

3.2　地形地貌和冻土的影响

微波辐射计接收到的微波信号包括了地表和大

气两方面的信息，这两部分都受到地形的影响。地

形的影响有两方面的含义，一是辐射计和地面之间

的距离，这个影响可以在标准辐射传输模型中考虑

海拔高度和大气状况来消除；另一个是复杂地形本

身引起的影响，即微波的传输受到变化的坡面、山脊

和山谷线，以及它们组成的特征地形的交互影响。

辐射计接收到的微波信号包含了复杂地形本身的信

息，这就增加了反演的复杂性
［28］

。青藏高原地区的

地形差异很大，大的山体造成地形阴影，使阳坡和阴

坡同类地物的亮度温度有很大差异，尤其是对积雪

的亮度温度影响更为突出。已有的研究一般都使用

地形分类来分别提取积雪参数，例如根据是否有湿

雪、深霜层、森林覆盖和复杂地形四类影响把像元分

为 16 类
［14］

，进行统计回归，得出不同地形类型的雪

水当量算法中的系数。这样就排除了不同地形对亮
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度温度的影响，提高了估计精度。但是这并不完全

适用于青藏高原地区的研究，因为在同一个  SSM   / I 

像元内往往这 4 种影响同时存在，所以应该在亚像

元尺度上进行分类提取积雪参数。 Bellerby ［29］
提出

了一种利用临域像元分解  SSM   / I 像元的方法，其理

论基础是：

（1）根据普朗克定理的瑞利—琼斯近似，得到

功率和亮温的线形关系，即 P ＝kTBΔf，其中：P 是功

率；k 是玻耳兹曼常数；TB 是亮温；Δf是频率。又因

为功率 P 是可以线形累加的，因此，一个像元的亮

温 TB 可以表示为其各组分亮温之和，即 TB ＝

∑λiTB i ＋ε，其中，TB i 是各组分的亮温；λi 是各组

分的比例；ε是残差。

（2）进一步假定，一个  SSM   / I 像元与其相邻的 8

个像元中，每一组分在 9 个像元内具有相同的亮温，

这时，就可以采用混合像元线性分解方法估计各组

分的亮温。另一方面，由于山体阴影的影响，即使相

邻的像元内的同一组分也会有不同的亮温，那么，根

据这种临域混合像元分解的方法加上  DEM 数据就

可以进行进一步的分类，由  DEM 数据提取出地面的

坡向数据，在亚像元尺度上把现有的组分类型再分

为阳面和阴面组分。这样就可以消除山体阴影对同

一组分的亮度温度的影响。

冻土和雪在微波波段的散射特征十分相似。对

冻土亮温和亮温梯度的分析表明［30］，冻土亮温在

37   GHz 一般为 200  ～250   K ，19  ～37   GHz 亮温梯度

一般为－0.5  ～0.0   K  / G  Hz ，这一特征被作为冻融边

界的判别准则。对雪的亮温和亮温梯度的分析表

明，雪的 37   GHz 亮温一般为 110  ～250   K ，19  ～37 

 GHz 亮温梯度也为负值，并且可能小于－0.1   K  / 

 GHz 。显然，冻土的聚类空间是雪的聚类空间的子

集，因此，如果仅仅使用  SSM   / I 的 19   GHz 水平极化

和 37   GHz 水平极化信息，将很难区分积雪和冻土。

而如果不区分雪和冻土，将导致雪深和雪水当量的

明显高估，例如一个无雪的冻结像元，其亮温梯度为

－0.4   K  / G Hz 。使用  NASA 算法，像元雪深将被误

估为 11   cm 。解决冻土的存在同样利用这种像元分

解的方法，使用  NOAA  AVHRR 数据进行数据融合，

在亚像元尺度上区分雪和冻土。目前的  MODIS 全

球雪盖产品也可以作为辅助数据与  SSM   / I 数据融

合来提高精度。

3.3　被动微波数据空间分辨率低与地面实测数据

少的影响

遥感数据得到的雪水当量是面上的数据集，而

青藏高原地区的地面气象台站很少，是点上的数据

集，而且分布不均匀，如何利用有限的地面点数据和

面上的遥感数据结果进行比较分析，对算法的结果进

行评价成为很大的问题。拟采用不对地面点数据内

插，只是将地面点实测数据对应的微波数据得到的结

果进行比较，验证算法的精度，然后进行算法修正，随

着时间序列的增长，可对算法的精度进一步提高。

4　结　语

国外的研究已经表明了被动微波遥感反演雪水

当量的优越性，国内的研究也已经逐步开展。目前

的算法和模型在青藏高原的反演结果误差较大，尤

其是小的降雪不能很好的反演，这主要是由于被动

微波遥感数据空间分辨率粗而引起的混合像元问

题，可以利用其它高空间分辨率的遥感数据（如  NO-

 AA  AVHHRR 、 MODIS 等）在亚像元尺度上区分积雪

和冻土。另一方面，被动微波辐射传输模型的发展

也有利于我们更好地了解积雪物理特性与卫星亮度

温度之间的相互关系，进而更好地反演积雪参数。

随着国际上新一代更高空间分辨率的被动微波

传感器的应用（如  AMSR ， AMSR - E 等），估算雪水当

量的误差将会进一步减小，被动微波遥感监测积雪

研究也将逐渐走向业务化。我国 2002 年 12 月 30

号在酒泉发射的“神州”四号上也携带了被动微波

传感器，如何充分的利用我国自己的微波资料也是

进一步研究的方向。
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 THE DEVELOPM  ENT AND  PROSPECT OF ESTIM  ATIN  G 

 SNOW  W ATER  EQUIV  ALENT USIN  G  PASSIV  E 

 M IC  ROW AVE REM OTE  SENSIN  G  DATA 

 CHE Tao ， LI Xin 
（ Cold  and   Arid   Regions  Environm entaland   Engin  eering   Research   Institute ， CAS ， Lanzhou 730000 ， China ）

 Abstract ： Snow  w ater  equivalent （ SW  E ） is an  im portantfactor in  the  variable study  of  snow  storage.  How ev-

er， the  only adequately way  to estim ate the  spatia  lcoverage  and  tem  poralchanges  ofsnow  cover i  n a regionalscale 

 is via  rem  ote  sensing.  Passive  m icrow ave  data ， as  a com  plem  ent for  visible  rem  ote  sensing  dat a， despite  of  its 

 coarse  resolution ， have  the  capability to penetrate clouds and  sn  ow  cover  and  to  provide  dualpolarization  info  rm a-

 tion  atdifferentfrequencies.  In fact ， passive  m icrowave  rem  ote sensing  has played  a  key  role in cryosphere research 

 field  in  past three  decades.  This paper  review  s the  researches  of m onitoring  snow  using  pass  ive  m icrowave  rem  ote 

 sensing  data athom  e and  abroad.  The  applicabi  lity of existing  algorithm s （ and  m odels ） to  estim ate  snow  water  e-

 quivalent is assessed.  Then ， the  retrievalof SW  E in the   Qinghai- Tibetan  pl  ateau  is discussed  in detail ， to illustrate 

 the  com  plexity ofthe  estim ating   SW  E using   SSM /I data in  the  specialregion ， and  to clarify the  reasons thatlead  to 

 the  com  plexity.  Finally ， a series  ofm ethods and  solutions are offered ， which  provide  the  theory basis for the  further 

 dynam  ic m onitoring  on  snow  in  the   Qinghai- Tib  etan  plateau  regions.  For  im proving  the  retri  eval accuracy ， several 

 aspects should  be  taken  into account ， such  as  detecting  w etsnow  and  dry snow ， distinguishing  the  snow  cover  and 

 frozen  soil in  the   SSM   / I  sub- pixel ， and  com  parison  of retrieval results and  obser  vation  data.

 Key  w ords ： Passive  m icrow ave ； Rem  ote sensing ； Snow  w ater  equivalent ； SSM   / I ； Qinghai- Tibetan  plateau.

012 　　　　　　　　　　　　　　　　　　　地球科学进展　　　　　　　　　　　　　　　　　　　第 19 卷




