
 

 

 

中国科学院大气物理研究所 

陆面过程模式 (IAP94) 

 

[IAP-LSM 1994 版本] 

 

 

戴永久 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

1995.12 

 

 

 



 2 

目  录 

第一章  引  论 ............................................................................................................................. 1 

1.1 陆面过程的内容 ........................................................................................................................... 3 

1.2 陆面物理过程研究的历史及现状 ............................................................................................... 6 

1.2.1 陆面生物圈物理过程模式 .................................................................................................... 7 

1.2.2 雪盖模式 .............................................................................................................................. 10 

1.2.3 观测研究 .............................................................................................................................. 12 

1.2.4 “模式”与“参数化方案”的区别和联系 ................................................................................ 12 

1.3 中国学者在陆面过程研究中的贡献.......................................................................................... 13 

1.3.1 陆面过程实验 ...................................................................................................................... 13 

1.3.2 陆面过程模式研究 .............................................................................................................. 13 

1.3.3 陆一气模式的气候模拟研究 .............................................................................................. 14 

1.4 存在的问题及研究动态 ............................................................................................................. 14 

第二章 基本定义与一般理论(BASIC DEFINITION AND GENERAL THEORY) .................................... 16 

2.1 基本定义(BASIC DEFINITION) ........................................................................................................... 16 

2.2 体积平均方法(CONTROL-VOLUMN METHOD) .................................................................................... 19 

2.3 守恒性控制方程(CONSERVATION EQUATIONS) .................................................................................. 20 

第三章 水分平衡方程(WATER BALANCE EQUATIONS) ................................................................... 23 

3.1 植被冠层内的水分平衡方程(WATER BALANCE EQUATION IN CANOPY) ............................................... 23 

3.2 土壤介质中的水分平衡方程(WATER BALANCE EQUATIONS IN SOIL) ................................................... 24 

3.3 雪介质中的水分平衡方程(WATER BALANCE EQUATIONS IN SNOW) .................................................... 25 

3.4 土壤中的水流运动(WATER FLOW IN SOIL) ....................................................................................... 26 

3.5 土壤中的水汽运动(VAPOR DIFFUSION IN SOIL) ................................................................................. 32 

3.6 雪介质中的水流运动(WATER FLOW IN SNOW) ................................................................................ 33 

3.7 雪介质的压实度和雪晶的大小(COMPACTION AND GRAIN SIZE OF SNOW) .......................................... 34 

3.8 植被冠层中的水流通量(WATER FLOW IN CANOPY) .......................................................................... 35 

3.9 冠层叶面的蒸散率(EVAPOTRANSPIRATION) ..................................................................................... 37 

3.10 表面径流与深层径流(SURFACE RUNOFF AND DRAINAGE) ................................................................. 37 

第四章 热量平衡方程(HEAT BALANCE EQUATIONS) ...................................................................... 39 

4.1 植被冠层中的热量平衡方程 ..................................................................................................... 41 

4.2 土壤和雪介质中的热量平衡方程 ............................................................................................. 43 

第五章 表面反照率和表面吸收的净辐射通量(SURFACE ALBEDO AND NET RADIATION) .............. 47 

5.1 土壤表面反照率(SOIL SURFACE ALBEDO) ......................................................................................... 48 

5.2 雪盖表面反照率(SNOW SURFACE ALBEDO) ....................................................................................... 50 

5.3 植被冠层反照率(PLANT CANOPY ALBEDO) ....................................................................................... 51 

5.4 网格平均表面反照率(GRID-AVERAGED SURFACE ALBEDO) ................................................................. 54 

5.5 表面吸收的净辐射通量(NET RADIATION FLUXES ABSORBED BY SURFACE) ............................................. 55 

第六章 陆地表面与大气边界层之间的湍流交换通量(TURBULENT FLUXES) ................................. 57 



 3 

6.1 近地面层中的湍流通量 ............................................................................................................. 57 

6.2 裸土和雪盖表面与大气边界层之间的水热交换通量 .............................................................. 59 

6.3 植被冠层与大气边界层之间的水热交换通量 .......................................................................... 61 

6.3.1 风速廓线 .............................................................................................................................. 62 

6.3.2 植被冠层顶与观测高度之间的水热湍流输运阻抗 .......................................................... 64 

6.3.3 植被冠层与地面的水热湍流输运阻抗 .............................................................................. 65 

6.3.4 冠层叶面边界层阻抗 .......................................................................................................... 65 

6.3.5 气孔阻抗(stomatal resistance) ............................................................................................ 66 

6.4 冠层空间空气的水分与热量平衡 ............................................................................................. 67 

6.5 表面与观测高度之间的网格平均感热和水汽交换通量 .......................................................... 68 

第七章 模式的组装及运行 .......................................................................................................... 69 

7.1 模式参数 ..................................................................................................................................... 69 

7.2 数值计算流程 ............................................................................................................................. 70 

第八章 总结与讨论(SUMMARY AND DISCUSSION) ....................................................................... 76 

附录 A  热量平衡方程的数值解法 .............................................................................................. 77 

附录 B：数学符号 ........................................................................................................................ 80 

参考文献 ...................................................................................................................................... 87 



 1 

第一章  引  论 

从天气、气候模式研究工作者的角度来看，陆地约占有全球表面 30%的面积，它与大气

之间的动量、热量和水分的交换，在模式中必须考虑到。为此，必须对陆面过程及其与大气

的相互作用的过程进行研究。从水文学、农学、生态学和全球环境变迁等领域的研究工作者

的角度来看，陆地是人类生存的场所，陆地水资源、作物产量、植被的演替、及其它物理环

境等与人类生存活动息息相关的问题，都与陆面上的物理、化学过程有着密切的关系，为此

也需要对陆面过程及其与大气的相互作用进行研究。 

虽然在一些方面来说，陆地影响没有海洋显得重要，因为它储存的能量相对比较少，而

且陆面介质不存在像海流那样的运动，热量的水平输运基本上可以忽略。但是，对于很多重

要的大气与下垫面相互作用过程，陆地比海洋的可变性却更大，而且人类活动与自然的相互

作用主要在陆地，人类影响局地气候主要是通过改变陆地状况这一途径去实现的。 

生物群落、植被群系与陆面上的气候状态有着很好的对应关系，这是因为每一种生物对

气温、土壤温度和土壤水分都有一定的适应范围。气候的变化会直接或间接改变它们的分布，

但反过来，它们的变化也可能导致气候的变化，即有反馈作用。其实，在不同的地区，不同

的植被条件及陆面状态对天气、气候的影响是很不一样的。例如，在地中海地区，具有在干

湿状况间保持不稳定平衡的气候，陆面的森林一旦遭到破坏就会很快破坏这种平衡，从而导

致破坏性的土壤侵蚀和谷地沉积，森林难以再恢复；在赤道热带湿润地区情况可能就不一样，

即使遭到破坏，森林也许很快就可恢复。 

随着人类改造自然的能力增大，大有进一步将陆地自然生态系统改变成生产粮食的生态

系统的趋势。这种改造活动在世界某一地区已获得很大的成功，在另一些地区却是失败的。

人们就要问：亚马孙流域的热带雨林是否可以砍掉去种粮食作物？非洲干旱区是否可以大规

模的增加放牧的数量？中国西部干旱区是否可大范围的垦荒？为了回答这些问题，这就迫切

需要科学家们去探索气候与陆地系统的反馈机制，以及气候对陆面状况的变化的敏感性程

度。 

近几十年来，很多学者利用大气环流模式(AGCM)或区域气候模式开展了一系列的敏感

性试验，如，Charney 的气候对表面反照率的敏感性试验，Shukla 和 Mintz 的气候对土壤水

分的敏感性试验，Sud 等的气候对表面粗糙度的敏感性试验，结果都表明：陆地表面状况对

大气环流和大气降水有强烈的影响，图 1.1 给出了这三个陆面关键参数的大尺度变化可能导
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致的结果。曾庆存从另一方面研究过生物生产量与环境及气象因子的关系，他通过推理，构

造了生物生产量与某几个环境因子(如土壤含水量等)的一个简单非线性方程组，并从理论上

求解生产量对环境因子的依赖关系，非常直观地给出了放牧与草原生态间的相互作用关系。

这些敏感性试验及生态与环境的相互作用的理想试验都是利用十分简单的陆面过程模式，在

十分理想的假定下进行的。为了较为合理有效地研究气候对陆面状况的敏感性及其相互作用

机理，必须发展细致复杂的陆面过程模式。 

 

 

 

 

 

表面反照率 

表面反照率增加 

表面吸收的太阳辐射减少 

表面吸收的净辐射减少 

感热、潜热通量减少 

云量、降水 

和水汽幅合减少 

表面反照率增加 

土壤含水量减少 

表面吸收的净辐射增加 

日辐射量增加 

正反馈 

负反馈 

表面粗糙长度 

粗糙度增大 

表面增温 

湍流交换加强 

感热、潜热通量减少 

表面吸收净辐射量减少 

沙漠化 促进植被生长 

降水、水汽幅合减少 降水、水汽幅合增大 

表面应力通量减少 大气柱增温 

正反馈 负反馈 

(A) 

(B) 
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图 1.1 陆地表面三个关键参数：表面反照率、粗糙度和土壤含水量的大尺度变化可能导致的陆一气相互反

馈结果。各图中的左边表示加强初始扰动的正反馈回路，右边表示负反馈回路。 

 

在 80 年代中期以前，气候与环境工作者大都局限于各自的领域，气候学者说未来的气

候要发生变化，环境学者就着手忙于气候变化以后陆地生物圈的相应变化的研究，有的甚至

得到一些令人们毛骨悚然的结论，诸如，物种灭绝、全球沙漠化等；环境学者说当前环境由

于人类影响有大的改变，如，核尘埃增加、CO2 加倍、森林毁坏等，气候学者就研究出：核

冬天、海平面升高、全球平均气温将增加多少度等结论。这些工作都是假想一方面变化后，

来预测另一方面的响应，大都是独立进行的，并没有从相互作用方面去研究反馈机理。发展

陆面过程模式的一主要目的是来搭一座桥，实现真正的有效的气候变化与环境变迁的预测研

究。 

1.1 陆面过程的内容 

从严格的意义上来讲，陆面过程应包含发生在陆面上所有的物理、化学、生物过程，以

及这些过程与大气的关系，它的时间尺度可以从微秒到万古，它的空间尺度可以从分子尺度

到全球尺度。1974 年在斯德哥尔摩召开的国际气候学会议上所定义的气候系统五大成分——

大气圈、水圈、岩石圈、生物圈、冰冻圈，陆面过程就涉及三大成分——生物圈、冰冻圈、

水圈。它的范围之广，系统之大，相互作用之复杂，显然不可能把所有的内容连接在一起来

土壤含水量 

土壤含水量减少 

潜热减少 

感热增加 

表面增温 

表面吸收的净辐射量减少 

土壤含水量减少 

表面吸收的 

净辐射增加 

云量、降水和 

水汽幅合减少 
日辐射量增加 

正反馈 

负反馈 

(C) 
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处理。通常的处理方法是：把它分成许多部分或单元，每个部分或多或少可以作一独立的项

目，把外界对它的影响作为输人项(或称外强迫)，它对其它部分的作用作为输出项，首先对

每一小部分进行单独处理，然后，再来解决它的综合整体行为。 

对于生物圈来说，可以简单地把全面的相互作用系统分为三个藕合反馈回路：生物圈物

理回路，生物圈地球化学回路，生态动力学(图 1.2)。生物圈物理回路，它是与大气及其它

两个回路的相互作用最快、最强烈的回路，同时也是最具物理性的回路。在这回路中，表面

通过反照率、粗糙度等表面参数，以及植被的光合作用和蒸腾速度来决定表面与大气之间的

辐射、水汽、热量、动量交换通量，这些短时间尺度的通量转而又影响局地水文、碳交换和

营养循环的速度通过温度和水分可利用率来实现控制。生物圈地球化学回路，它通过日或年

这样时间尺度的气候强迫，以及从生物圈物理回路流入的量(水文、碳交换、营养)来影响土

壤的特征性质、土壤水分状况、土壤养分，转而实现对微量气体、面积平均的光合作用强度

(
*
cp )、最大的叶面气孔传导(

*
cg )的影响。

*
cp 和

*
cg 通过调节植被的光合——蒸腾，来部分实

现对植被覆盖地面的水分与 CO2 通量的影响。生态系统动力学回路，它通过年际尺度的气候

直接强迫，以及从生物圈地球化学回路的流人量来影响生态系统的状况(植被种类成份、结

构、生物群落)，转而，它影响植被状况和土壤的特征性质来实现它的直接或间接地对生物

圈物理回路和生物圈地球化学回路的影响。尽管在微气象、生物学、土壤学、水文学和生态

学等领域的研究工作者发展了许多与这三个回路有关的模式，有理论基础较好的模式，有简

单的参数方案，也有描述性模式。但是要把它们很好地组合到一起，首要是解决不同时间和

空间尺度的相容性问题。从目前的研究状况来看，要想较好地解决这个问题，仍需长久的艰

苦的努力。从气候研究的角度出发，我们研究陆面过程的目的是要有效地给出表面与大气之

间的能量和物质交换通量，为了较好地考虑生物地球化学和生态动力学回路对生物圈物理回

路的影响，简单的方法就是对它们进行参数化，然后再来细致地构造生物圈物理过程模式。

目前所说的生物圈模式，基本上就是生物圈物理过程模式。 
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图 1.2 按照交换过程的时间尺度把生物圈 - 大气圈模式分裂为：生物物理、生物化学和陆地生态三个子模

式的概念示意图。 

 

资料表明：北半球冰雪覆盖面积的最大值占该半球面积的 24.2%，而其最小值为 4.3%；

南半球冰雪覆盖面积的最大值占该半球面积的 12.5%，而最小值为 6.3%，可见冰雪覆盖在地

球陆地表面占有相当可观的比例。由于冰雪具有高表面反照率，可大大减少表面对太阳辐射

的吸收；冰雪具有相对低的表面粗糙度，可以使湍流交换相应减弱；另外由于冰雪具有低的

热传导率，减弱冰雪盖下面介质的热量垂直传导，在冬季，阻止土壤温度降低，而在春季，

空气温度升高时，冰雪盖会阻止热量向下传导，加上冰雪或土壤中冰晶融化需要热量，从而

使土壤温度回升被延迟。在陆面物理过程研究中，应该有效地考虑冰雪盖的作用，才是全面

100 年尺度 

1 年尺度 

大气 

通量 

 

净辐射、感热、潜热、 

地面反射的太阳辐射、 

地面反射的长波辐射、 

表面风应力、释放的二氧化碳 

近地面物理-化学强迫 

 

空气温度、湿度、 

风、降水 

向下的太阳辐射、 

大气辐射、二氧化碳 
生物物理系统 

 

反照率 

粗糙度 

光合-蒸腾 

地球生物化学 

 

土壤特征 

养分库 

陆地生态 

 

植被种类、结构、群落 

人类活动 

地球生物化学强迫 
植被演替 

土壤盐化 

水分循环 

二氧化碳养分循环 

光合强度 

叶面气孔传导 
微量气体 

饱和 

0.01 年尺度 
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的。所以，陆面物理过程至少应该包含两部分：一是生物圈物理过程，二是雪盖物理过程。 

1.2 陆面物理过程研究的历史及现状 

关于植被、土壤、雪盖与大气的相互作用的研究早在 50 年代就开始了，关于它们的生

理、物理、化学特征性质的研究比这还要早得多。但它们大部分只是针对一些个别的具体问

题所开展的，例如，研究作物、森林、裸土与大气的相互作用的微气象模式；研究土壤水分

和温度的土壤水力学模式与热力学模式；研究雪盖水分和温度的雪盖模式；还有许多为应用

到水文学和卫星遥感等领域的模式。这些模式它们对土壤、植被和雪盖中的一些具体问题都

有细致的描述，它们的运行都是把大气作为外强迫条件来研究表面介质的响应，同时，也输

出表面与大气的能量与质量交换通量。尤其是用于象 AGCM 这样大尺度模式的陆面物理过

程模式，应该能有效地考虑全球陆地的各种下垫面过程，必须把上面针对具体下垫面的模式

进行综合。由于计算量的问题，不能是简单的组合。在 AGCM 出现以后，气象、气候研究

工作者在这方面作了很多的努力。 

Carson 综述了 80 年代以前的全球主要的 11 个 AGCM 的陆面参数化方案，从中可以发

现：这些方案大都非常简单，一般不考虑植被在表面与大气的能量、质量交换过程中的作用。

从现在的角度来看，它们大部分不能真实地反映客观过程，主要有下面几方面的缺陷： 

 表面属性参数之间的互不相关；表面反照率，粗糙度，水分可利用系数通常是作为与表

面特征无关的参数来处理。 

 表面反照率取值不合理：表面反照率通常取自局地的观测资料，但对于大尺度问题来说，

它们的合理性是很值得怀疑的，一般这样的规定值太低。 

 表面粗糙度取值不合理，动量、热量和水汽的交换途径含混不清：在一些 AGCM 中，

不管计算网格的表面覆盖类型如何，全球陆地统一取相同大小的值；动量、热量和水汽

的粗糙度取相同大小的值。 

 土壤含水量计算不合理：“水桶模式”是把土壤看作一可储存 15 cm 水的水桶，且全球陆

地都取相同容量，对于全球范围来说，这样的规定显然是不合理的，这样计算出的土壤

含水量难以置信。 

 蒸腾过程描述不合理：在大部分 AGCM 中，表面水分蒸散是用 β 方法来计算的，这方

法不能有效地考虑表面阻抗的影响，对于湿润地区，它会过高计算蒸腾通量。 

 80 年代中期后，发展了一系列的陆面物理过程模式，有描述土壤一植被一大气交换
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(SVATS)的生物圈物理过程模式，有描写雪盖一大气交换的雪盖模式。为此在世界气象组

织 (WMO)的科学计划中，还专门列出一陆面参数化方案的相互比较计划 (PILPS, 

Intercomparison of Land-surface Parameterization Schemes)，参加这个比较计划的模式就

有 23 个之多。另外，还开展了一系列的野外观测研究，下面，我们将已有的模式及观

测研究作一简述。 

1.2.1 陆面生物圈物理过程模式 

现有的陆面生物圈物理过程模式按其复杂程度，可分为：简单模式(如 Bucket model)，

复杂模式(如 BATS, SiB, SSiB)，中等复杂程度模式(如 UKMO, ISBA)。 

(1)简单模式  简单模式主要以“水桶模式”为代表。土壤被看作一“水桶”，它能容纳的水

分不超过某一最大“容水量”(常取为 15 cm)，超过部分将溢出水桶作为径流流走，径流在模

式的水循环中不再起作用。土壤水分蒸发通量用潜在蒸发通量乘上有效蒸发系数来确定，该

系数的值可由模式模拟的土壤含水量来推算。类似的参数化方法已为许多水文学家用来估计

表面水分平衡和径流。尽管这方法极为粗糙，但由于它保证了地表的水分守恒性质，具有一

定的物理意义。这类简单模式，对于全球尺度，其应用有一定的局限性，但在短期数值预报

模式中可能适当。对于短期和小尺度区域预报模式，像有效蒸发系数这一类参数可以用一些

观测结果来标定。可是，对于气候或全球尺度的预报模式，一般不太可能有很长时间的专门

观测和全球范围的观测。 

简单模式对表面能量过程的处理，一般用规定的反照率、粗糙度、土壤导热系数等参数，

通过表面的瞬时能量平衡方程，或经过一些特殊假定后得出的表面能量平衡方程来进行描

述。 

(2)复杂模式  复杂模式主要以BATS(Biosphere-Atmosphere Transfer Scheme)与 Sib(Simple 

Biosphere model)两模式为代表。它们尽可能地包含了陆面生物圈的各种复杂的物理过程，

尤其是细致地考虑了植被在表面水热过程中的作用。它们是在一系列可以直接观测到的表面

参数的基础上，利用基本的物理概念和理论建立起来的关于植被覆盖表面上的辐射、动量、

水分、热量交换和土壤内的水热过程的参数化方案(也称模式)。 

辐射交换方案。根据表面对人射的太阳辐射的入射方式与太阳光光谱的吸收和反射的不

同，把太阳辐射分为四个部分：可见直射，可见漫射，近红外直射，近红外漫射。SiB 应用

了二流近似方法从理论上求解了植被冠层的反照率及冠层叶子吸收的净辐射通量，它们依
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赖：①叶子和土壤的散射系数；②叶角分布函数；③人射辐射的成分比例；④叶面面积

指数；⑤太阳天顶角。二流近似对于陆面大部分植被类型是合适的，但它对不均匀和丛生

植被冠层，如针叶树会存在一些问题，为了有效地解决这个问题，需要发展冠层中的三维辐

射传输模式。为了避免复杂艰巨的确定植被参数的工作，BATS 选用了简单的经验关系式，

仅考虑了叶面面积指数和太阳天顶角对冠层反照率和吸收净辐射通量的影响。BATS 在计算

土壤表面和雪盖表面反照率方面相对比较细致，SiB 却显得粗糙得多。 

湍流交换方案。表面与大气的动量、水汽、热量的湍流交换是一非常复杂的过程，一般

需要用高阶封闭的湍流模式对它进行处理。但这类复杂的湍流模式的计算量非常大，不利于

应用到陆面物理过程模式中来。近地面层的湍流通量的计算，一般是通过积分 Monin 一

Obukhov 用因次分析建立起来的通量廓线关系来求解，这种方法需要进行数值迭代，从计算

时间和计算稳定性方面来考虑它也是不十分理想的。SiB 中，假定冠层上方某一高度(称作转

换高度)至观测高度之间的风速为中性层结大气的对数关系，并且可以延拓到冠层顶。在已

知风速关系后，就可知道动量交换系数，如果假定水汽、热量的湍流交换系数等于动量交换

系数，通过积分交换系数的倒数，即可得冠层至观测高度之间的水热交换阻抗( acr )。在冠层

底与地面之间，假定大气为中性层结大气，用类似上面的方法可得到交换阻抗( dr )。冠层叶

子的总体边界层阻抗( br )，通过积分由 Goudriaan 给出的单叶边界层阻抗得到。BATS 对表面

与大气的湍流交换阻抗的计算比起 SiB 要简单得多， acr 和 dr 是直接引用经验关系式，冠层

叶面边界层阻( br )由单叶边界层阻抗对整个冠层作简单的面积平均得出。对于一热带雨林冠

层，如果观测高放在 70 m 处，风速为 5 m/s 的中性层结大气， acr 一般在 5~10 m/s 之间， br = 

5~15 s/m， dr = 200~500 s/m；稳定层结大气 acr 可从 100 m/s 减少到 2 m/s。对于植被比较矮

或稀疏的情况， acr 和 br 会相对大一些， dr 会小一些。 

水热输运通量。在已知动力学交换阻抗后，可以很容易计算感热通量，但要计算蒸散通

量仍不是一简单的事情。主要问题是：陆表不同的水汽源，它们与大气的交换方式完全不一

样。在表面的总蒸散中土壤表面的水分蒸发可以占到一个较大的比例。大部分陆面模式考虑

的土壤水分源，只是在约 2 cm 厚的表面层土壤中的水分。蒸发通量一般可表示为 

air

dsoil

acgssats
g

rr

qTqh
E 






)(
                      (1.1) 
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式中 gE 为土壤水分的蒸发通量； )( gssat Tq 为在表面层温度 gsT 下的水汽饱和比湿； acq 为冠层

空间空气比湿； air 为空气密度； sh 为表面层土壤的相对湿度。 

)exp(
gsw

g
s

TR
h


                           (1.2) 

式中为表面层土壤的水势； wR 为水汽的气体常数；g 为重力加速度； soilr 为土壤表面阻

抗。Sun Shufen 首先引进了土壤表面阻抗的概念，并给出它的经验关系式，这个关系式在 SiB

中得到有效的应用，后来 Sellers 在 Sun 的基础上，应用 Camillo 和 Gurney 的工作对 soilr 作了

进一步的发展。BATS 中的土壤水分蒸发通量的计算采用的阑值方法： 

),min( gmpg EEE                          (1.3) 

式中 pE 为势蒸发； gmE 为土壤能够支持的通过湿表面的最大水分通量，它是由 Dickinson 用

因次分析及物理推理得到。 

多叶的植被可以截留储存一定比例的降水(单位叶面指数的叶子可储存 0.1 mm的降水)，

对热带雨林来说，湿润叶面上水分蒸发，可以占到总的表面蒸散的一很可观的比例。如果已

知湿润叶面比例 ，湿润叶面水分蒸发通量可表示为 

air

b

accsat
w

r

qTq
E  




)(
                   (1.4) 

式中 wE 是湿润叶面上的水分蒸发通量； )( csat Tq 是叶子温度 cT 下的饱和水汽比湿。在 SiB 中，

max/ dewdew WW ， dewW 是冠层叶子表面的积水量(m)， maxdewV 是冠层叶子表面的最大承

载水量(m)；在 BATS 中，
3/2

max)/( dewdew WW 。 

在有植被覆盖的地区，土壤水分损失主要是通过根从土壤中提取，经茎输送到叶，再由

叶面气孔蒸腾回大气。植被的蒸腾是一非常复杂的过程，它涉及植被光合作用、同化作用等

生理现象。SiB 和 BAST 应用了由 Jarivis 给出的单片叶子的气孔阻抗计算关系式。SiB 的冠层

总体气孔阻抗 cr 是通过对冠层积分得出，BATS 是取简单的算术累加。蒸腾率可表示为 

air

bc

accsat
tr

rr

qTq
E  






)(
)1(                 (1.5) 

土壤温度与含水量的计算。在目前的陆面物理过程模式中，土壤温度与水分的计算大都



 10 

是独立进行的，计算温度时，不考虑水流的影响；计算含水量时，不考虑温度的影响。温度

计算大部分是应用 Deardorff 所建议的 Force-Restore 方法：土壤分为两层，表面层较薄，下

层较厚，上下两层的热容分别固定到日加热循环和年加热循环的热容量上。Force-Restore 方

法不能有效地处理土壤中的热传导，对于长时间的计算，它不一定是有效方法。在土壤水分

计算中，土壤中的水流通量大都采用了 Darcy 方法，只有 BATS 应用的是由因次分析和物理

推理得出的经验关系式。 

(3)中等复杂程度模式  这类模式大都侧重去描述一个或几个方面，不是像 BATS 和 SiB

那样面面俱到。例如，英国气象局的 UKMO-SVATS，法国气象中心的 CNRM-ISBA，加拿大气

象中心的 CCC-CLASS，以及笔者发展的简单方案 IAP92。它们一般不去区分表面反照率对太

阳光光谱和辐射的人射方式的差别，而且植被反照率用规定值(但考虑了植被类型之间的差

别)或简单经验关系式，土壤表面反照率用与表面土壤层含水量有关的函数关系式。然而，

它们有与 BATS 和 SiB 相似或简化的植被、土壤的水热过程处理方案。叶面气孔阻抗，ISBA、

CLASS、IAP92 用相似(或直接引用)BATS 和 SiB 的计算方案，UKMO-SVATS 等则用规定值(仅依

赖于植被类型)。但 UKMO-SVATS 有效地考虑了土壤和植被对对流性降水、大尺度降水的响

应差异；另一方面 UKMO-SVATS 细致的计算了参通量的网格平均。IAP92 在土壤、植被温度

和含水量的计算方面，考虑了温度与含水量的相互影响，采用的是相互耦合的联立计算，而

其它模式的含水量与温度的计算是独立进行的。中等复杂程度模式，它们一般选用的表面参

数少，计算时间也比复杂模式要少得多，有利于应用到数值天气与气候模式中去。 

1.2.2 雪盖模式 

目前的雪盖模式主要有两类：一是估计径流的雪盖水文学模式，这类模式大部分只考虑

融雪过程，作为区域(或流域)水文学模式的一子模式，它们大都采用的是经验性方法；另一

类是研究雪内部过程的热力学和水力学模式，这类模式具有较高的垂直分辨率，对雪的致密、

相变、水分子的运动、水流运动等过程进行了较为细致的描述，它们一些是为水文研究服务，

另一些是为了军事的目的或雪域工程服务，例如，Jordan 的 SNTHERM89 就是为了预报坦克

压过后的雪表面与没有破坏的雪表面的温度差别，以便能通过红外遥感技术要确定坦克的行

动方向。这两类模式不太可能直接搬过来用于气候研究。从世界气象组织(WMO)出版的一关

于雪盖模式的综述中可以发现：当时没有一个雪盖模式可用于长期的气候模拟。 

据我们了解，目前众多的用于气候研究的陆面物理过程模式，仅少数几个(BATS, BEST, 
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CLASS)包含简单的雪盖子模式，其中大部分，只简单地考虑雪的反照率、表面升华、融化等

参数及过程，而对雪的粗糙度、雪的内部过程(如，老化、压实、热传导等)都不作考虑。 

强调土壤一植被一大气交换过程的 BATS 包含了一简单的雪盖子模式，在这模式中，雪

的深度、密度和温度是时间的变量。表面反照率以分谱形式给出，另外还考虑太阳高度角、

雪的老化及杂质对它的影响。网格中雪盖比例是作为植被和裸土的粗糙度函数。但是，雪的

物理特性及内部过程只是相当粗糙的描述。BEST 是以 BATS 为基础发展的模式，它对雪盖的

处理比 BATS 有很大的修正, 它较全面考虑雪盖的内部过程压实, 密度的变化。在 CLASS 中，

考虑了雪盖内温度的扩散、短波辐射的穿透、融化、冻结和老化等内部过程，但是它的缺点

是：不管雪有多厚，雪只作一层来处理，雪与大气和土壤的能量交换是不能用一平均的雪层

温度来考虑的，因为从雪盖顶部到底部温度差一般在 10 K 左右，对于厚雪，垂直分层至少

要两层。 

最近，Loth 和 Graf 和 Lynch-Stieglitz 分别发展了用于气候模拟的 Max-Planck 雪盖模式与

GISS 雪盖模式，它们对雪盖的物理特性及重要的内部过程都进行了很好的描述。Max-Planck

雪盖模式是基于质量与能量平衡，从基本的物理原理出发发展起来的，它把雪分为四种类型

(冷雪、湿雪、万年雪、冰)，然后对不同的类型作分别处理，同时，在数值计算方案上也作

了很有效的工作，使模式积分时间步长达到 2 h；当积雪厚度≥1 mm 时，开始运行模式，首

先把雪分成两个相等厚度的层次，在以后的计算中，每一时间步算完后，对相邻的两内部层

雪进行组合，标准是：如果①两层都是冷雪，且温度梯度小于 3 K，②两层是万年(firn)雪

或冰层，通过它，可以避免有大量的有相似状态参数薄雪层，对表面层，如果厚度不大于

0.5 cm，降雪只加厚表面层，不单独分层。相对于 Max-Planck 模式，GISS 模式的参数化程度

要高得多，物理概念也没显得那么清晰，模式运行只有当雪盖的等价液相水深度 swd ≥0.6 cm

时才开始(当 swd ＜0.6 cm 时, 雪以水分形式合并到表面土壤层中)，首先把雪分成三层，在每

时间步算完后，按规定的比例系数重新调整每层的厚度，同时计算调整每一层的热含量和等

价水深度 swd ，GISS 模式的计算时间步长是 18 min。从中可以发现：GISS 模式对雪盖厚度要

求较高 [如果雪的密度 50 kg/m3，0.6 cm 的等价水深度的雪的实际厚度则是 12 cm，积雪在

中低纬度地区(除高山积雪外)很少能达到 12 cm 厚]，我们认为：GISS 模式仍不能有效地用于

气候研究。 
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1.2.3 观测研究 

陆面物理过程模式的发展、标定及验证，首先需要有相应的野外观测研究。只有通过观

测研究，才能了解到陆面物理过程的真正规律与表面特性，使发展的模式具有坚实的基础，

才能使它们正确地去描述客观过程。每一个模式的出现，在它之前必定有一些系统的观测研

究。BATS 与 SiB 的出现，跟 ARME 微气象观测实验有着密切的联系；ISBA 的出现，得益于

Hapex-Mobilhy 这次大型的观测；GISS 雪盖模式的出现，也得益于 New England (U.S.)流域连

续 5 年的气象与水文观测。与气候研究的相关的观测实验有两类：单一地点上的观测和大尺

度的区域观测。单一地点上的观测，一般是选择一特定地点或几个地点，利用气象塔、中子

水分测定仪、热敏电阻等仪器对单一植被和土壤所进行的微气象、植物生理、土壤水热状况

的连续观测，例如 ISLSCP (International Satellite Land-Surface Climatology Project)计划中所开

展的项目。通过这样细致的观测，可以很全面地了解到某一特定植被和土壤在表面与大气的

辐射、水分、感热交换过程中的作用，观测所得到的资料对于标定和验证模式有着非常重要

的意义，它们是发展模式的前提和基础。大尺度区域观测，一般是选择一特定区域或流域，

通过遍布区域的气象观测站、气象塔、水文站，以及飞机与卫星遥感等手段所进行的关于近

地面层的气象变量、表面与大气的辐射、水汽、感热交换通量、径流等的连续或间断观测，

例如 GEWEX (Global Energy and Water Balance Experiments) 中的子实验，通过这类观测，可

以得到一流域表面与大气相互作用的一些整体性质和行为，以及单点观测不可能给出的网格

平均通量资料。对于全球气候这样的大尺度问题，最需了解的是表面的大尺度行为。为了使

发展的陆面物理过程模式能应用到气候研究中去，必须使模式具有网格平均性质。但是，目

前这类模式，可以说，没有一个给出有效的网格平均方案，一般是通过简单的面积平均来描

写整体行为。大尺度区域观测资料是发展、标定及验证用于气候研究的，并且是发展有效地

考虑表面非均匀性的陆面物理过程模式所不可缺少的。 

1.2.4 “模式”与“参数化方案”的区别和联系 

在浏览有关陆面物理过程的文献时，会常常碰到：一些相似的工作，这个叫模式，那个

叫参数化方案。这是不是概念不清呢？不是的。相对大气来说，陆面物理过程要复杂得多，

由于人们在对其中的性质及规律还不很了解的情况下，通常求解这类问题的方法是对目前认

识还不足的复杂的部分用参数化来解决，对认识较为完善的部分则用基本的物理定律来直接

描述。在一个关于陆面物理过程的工作中，既有明确的物理背景的处理，又有参数化，至于
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称模式还是参数方案，这要看其中的参数化程度如果，但这是没有明确标准和定义的。由于

参数化包含很多人为的、不确定的因素，使它解决问题的能力有一定的局限性，要最终全面

解决问题，就必须从最基本的物理概念出发，应用基本的理论去描述和解决问题。 

1.3 中国学者在陆面过程研究中的贡献 

中国学者主要从三个方面开展陆面过程的研究工作：1) 有关陆面过程的观测研究；2)

陆面过程的模式研究；3) 陆一气藕合模式的气候模拟研究。 

1.3.1 陆面过程实验 

在国家科委、自然科学基金委和中国科学院的资助和领导下，已开展和即将开展一系列

大型区域观测实验研究。一是中国生态观测网的建立，目前已在中国不同的生态区建立起了

50 多个长期观测站，将着重开展对不同生态区的植被、土壤和微气象等的定点、连续的长

期观测；二是“黑河地区地一气相互作用观测实验研究”(简称“黑河实验”)，它是在约 70 m × 90 

m 区域内的沙漠、戈壁和绿洲等不同下垫面上所进行的多学科综合观测研究，已历时 7 a，

取得了欧亚大陆腹地典型干旱区辐射过程、边界层过程、植被过程和水分循环过程的大量宝

贵资料，并建立了黑河实验数据库；三是青藏高原地一气物理系统试验，这个计划目前已开

展实施；即将开展的两个大型观测计划是：全球能量与水分循环试验一一淮河流域试验和研

究，内蒙古草原土壤一植被一大气相互作用实验与模式研究。这些试验的重点是研究大尺度

与区域尺度的大气一冰雪圈一生物圈的相互作用，通过它们可以进一步认识陆表与大气之间

的能量和水分交换及其相互作用机理，同时为陆面模式研究和区域、全球气候研究提供系统

的观测资料。 

1.3.2 陆面过程模式研究 

季劲均和孙菽芬的气候模式服务的陆面过程方案，都对植被、土壤内的水热过程以及它

们与大气之间的动量、水分和热量交换过程有较好的描述，而且模式结构较为简单。同时开

展过一系列的方案性能检验试验，尤其是季劲均等对其方案开展了更为全面的检验，如对麦

田、沙漠绿洲、森林等不同的下垫面以及大气对陆面特性的敏感性试验。从目前来看，他们

的工作仍具有一定的先进性。另外值得特别一提的是，李家春等从模式设计到野外观测开展

了一系列的非常优秀的工作。 
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笔者从多孔介质的基本理论出发重构了土壤、雪盖和植被的水分与能量控制方程，全面

考虑了影响陆面介质的水分含量和温度的各种因素，从而为合理描述全球复杂的陆面介质及

其过程找到一统一理论。在笔者所发展的这一模式中，有关土壤一雪盖一植被内的水热输导

同时也给予了相当细致的描述。这个模式也是目前国际上能够较为全面描写全球各种陆表面

过程的少数几个方案之一。利用它已开展过较为全面的验证试验，并已实现与大气环流模式

的藕合。这个模式作为中国的唯一代表参加国际陆面模式比较计划(PILPS)，并已成为其中较

为活跃的一员。 

1.3.3 陆一气模式的气候模拟研究 

气候研究者开展陆面过程研究的最终目的就是发展陆一气耦合模式，并利用它开展气候

模拟和预测。我国学者利用模式开展的气候对陆面状况的敏感性研究的工作，其中较著名的

是叶笃正的两个工作，一是在早春移去北半球中高纬地区的雪盖；二是对 30°N ~ 60°N，0°N 

~ 30°N 和 15°S ~ 15°N 三个纬度带分别作初始灌溉(土壤水分饱和)，来模拟短期气候对它的响

应。这两个试验结果都表明：区域降水、土壤含水量、大气的动力和热力结构有着明显的异

常，这些异常有的可以持续一个至二个季节。 

利用细致的陆面模式开展陆一气藕合气候模式研究，由于目前对全球尺度陆表覆盖类型

及其特性参数仍缺乏全面的观测，以及一些主观方面的问题，国际上大部分新方案还是处在

单点(off-line)、敏感性试验和短时间积分的藕合模拟等方面的研究。至目前为止，利用陆一

气藕合气候模式成功地开展过长时间积分的仅两家，一是美国 Colorado State University 的

Randell 等用 SiB2 和 CSU-GCM 耦合模式所作的十年积分；二是笔者用 IAP94(中国科学院大气

物理研究所陆面模式)与 IAP 两层 GCM 耦合模式所作的 100 年积分结果。这些积分结果都表

明气候模式引人细致的陆面方案之后，会在一定程度上改进其气候模拟结果，尤其是降水和

表面空气温度的模拟。 

1.4 存在的问题及研究动态 

(1)目前所说的陆面过程模式基本上只是针对其物理过程部分，实际上，物理、化学和

生物过程三部分是相互关联的，今后仍需对其中的细致部分作深入的研究； 

(2)在耦合模式中，陆面植被覆盖类型是作为一固定的地理分布，其特性的季节变化大

都为人为规定，不能用它来作生态系统与气候系统的相互作用研究。在陆面过程研究中有效
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考虑生态动力学机制是很具实际意义的； 

(3)由于全球陆表覆盖具有高度的非均匀性，目前对其大尺度行为的描述还没有一行之

有效的方法。非均匀性研究以及气候模式与陆面模式的时空尺度匹配问题将是今后的两个大

的研究方向； 

(4)全球陆表覆盖类型及其特性资料的整编。 
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第二章 基本定义与一般理论(Basic Definition and General 

Theory) 

2.1 基本定义(Basic Definition) 

土壤和雪盖是典型的多孔介质(porous media)。广义上，植被也可认为是多孔介质。多

孔介质由两部分组成，一是固体物质(支撑戒指的不运动的基质，supporting immobile matrix)，

二是孔隙系统(interstitial system)。土壤介质的基质是由土壤矿物质和土壤有机质(也称干土)

组成；植被的基质是植被的根茎叶；雪盖的基质是冰晶；而对于冻土(frozen soil)中的冰晶，

它相对干土来说，是可以运动和离开支撑基质的，一般不做固定的基质处理。孔隙系统是由

或多或少的均匀分布和相互连通的孔洞(voids)构成，它们为干空气、水汽、液相水或可以运

动的冰晶所充满。组成这些多孔介质的成份，对土壤有：干土、固相水、液相水、水汽和干

空气；对雪介质有：冰晶(固相水)、液相水、水汽和干空气；对植被有：植植物的茎叶、固

相水、液相水、水汽和干空气。我们所需知道的是这些成份的一个整体综合行为，为此需要

引进描述多孔介质的几个基本参数：介质孔隙度(porosity)、成份分密度(partial density)、成

份分体积(partial volume)，它们都是指在一定空间尺度上的平均值。 

分密度 k 定义为单位体积的多孔介质中成份 k 的质量(kg/m3)，分体积 k 定义为单位体

积多孔介质中成份 k 的质量(m3/m3)，它们的关系式是： 

kkk                                  (2.1) 

其中 k 是成份 k 的固有密度(intrisic density, kg/m3)，它是指单位体积中成份 k 的质量。下标

k 为成份指标，用下标 v 来代表水汽(vapor)，l 代表液相水(liquid water)，i 代表冰晶(ice)，d

代表干土(dry soil)，p 代表植被冠层的叶茎，a 代表干空气(dry air)。对于一多孔介质，在单

位体积中各成份的分体积之和应满足： 

1
k

k                                (2.2) 

这样，在一多孔介质中，所有成份的分密度之和，就是介质的整体密度 t (bulk density, 

kg/m3)： 
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 
k

k
k

kkt                          (2.3) 

孔隙度 的定义为多孔介质中空隙空间的体积与介质的总体积比(m3/m3)，它是表征流

体在其中运动的有效空间。对雪介质： 

i

i
i




  11                           (2.4) 

 sl                                         

 1i                                       

 sva ,                                     

其中， 为孔隙度；s 为液相水分饱和度，它等于介质中液相水每分体积与介质空隙中充满

液相水时水分分体积 satl , 之比， 

satlls ,/                              (2.5) 

对于土壤介质： 

d

d
d




  11                          (2.6) 

i

i

d

d
idsd








  11  

sdl s   

sddi  1  

sdsdva s ,  

其中， sd 为固体孔隙度，定义为土壤中的干土和冰晶的孔隙占介质总的体积比例。 

对植被冠层： 

p

p
p




  11                            (2.7) 

 va,  

在植被冠层中，液相水和固相水所占的体积相对很小，可以忽略。 
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sd ,                          dva  1,  

 

 

                                     d  

 

 

图 2.1 雪盖、土壤和植被的成份比例示意图。 

  

Ice 

Liquid Water 

Dry Air 

Water Vapor 

Dry Solids 

 ssdva ,  

 sl   

i  

 1d  

Unit Volume of Soil 

sd  

Ice 

Liquid Water 

Dry Air 

Water Vapor 

 ssdva ,  

 sl   

 1i  

Unit Volume of Snow 

sd ,  

Stem, Twig, Leaf 

Dry air 

Water Vapor 

Liquid Water 

Unit Volume of Plant 
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2.2 体积平均方法(Control-volumn method) 

体积平均方法是着眼于控制体积△V 中的积分平衡，并以结点(node)作为代表的离散化

方法。由于需要在控制体积△V 中作积分，所以必须先设定待求变量在△V 中的变化规律，

即设定变量的分布函数，然后将其代入控制方程，并在△V 上求积分，便可得到△V 中的结

点与相邻控制体的结点变量之间的关系方程。由于出自△V 的积分平衡，所得到的离散方程

将在有限尺度的控制体积中满足守恒定律。也就是说，不论网格划分疏密程度如何，它的解

都能满足控制体积的积分守恒。这个特点提供了在不失物理真实性的条件下，选择控制体积

的尺寸有更大的自由度。 

在取控制体积的积分平衡时，所选择的变量分布，通常有阶梯分布(step-wise)和分段线

性分布(piece-wise linear)两种，如图 2.2 阶梯分布是假定△V 中的变量值等值分布并等于结点

值，它比较简单，但它不能用来计算变量在△V 的边界上的梯度，故它一般只用于源项、物

性参数和变量在时间域上的分布。分段线性分布是设定△V 中变量在相邻结点间呈线性分布，

它可用来计算变量的梯度。 

 

 

(a)阶梯型分布 

  

X  j+1/2 j-1/2 j 

△zj-1 △zj 充气带 

△zj-1 
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(b)分段线性分布 

 

图 2.2 控制体积方法中常用的两种变量分布设定示意图。 

 

2.3 守恒性控制方程(Conservation equations) 

在多孔介质中，质量与能量平衡由质量与能量守恒方程给出。控制体积△V 质量与能量

的时间变率等于通过△V 的表面边界 dS 的净通量加上△V 中的源和汇项。即有： 

dVSdSJdV
t

V
k

SV 



                  (2.8) 

时间变率        通量     源或汇 

其中，k = i, l, v, a 

      = 守恒变量(能量或质量) 

      S = 源或汇密度 

如果假定介质在水平方向均匀且无质量和能量的交换，即介质内的质量和能量交换只

发生在垂直方向上，这样我们所研究的问题就转为垂直方向上的一维问题。在垂直方向上对

介质进行分层，共分为 n 层，每层的厚度根据需要设定，为了使表面层的雪盖的消融和积累

易于处理，第一层为介质最底部层，分层从下向上，见图 2.3。如果设定变量和源 S 在控

制体积△z(由体积△V 转为厚度△z)内的分布为阶梯分布，则在△z 内的结点值就等于平均

值。这样，守恒方程(2.8)的离散形式可写为： 

  

X  j+1/2 j-1/2 j 

△zj △zj+1 
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j

j

k

j

j zSJJz
t




 

 ][)( 2

1

2

1

                (2.9) 

其中，j = 结点指标(nodal index)， 

      j+
2

1
，j-

2

1
 = 控制体积上边界和下边界的结点指标， 

    2

1
j

J ， 2

1
j

J  = 通过控制体积△zj 上、下边界的通量，方向向上为正。 
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图 2.3 表面介质分层示意图。 

 

Soil 

root 

zone 

Snow-cover 

Canopy 

△z1 

Z 

△z2 

△z6 

△z5 

△z4 

△z3 
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第三章 水分平衡方程(Water Balance Equations) 

土壤基质和植被的叶茎在短的时间尺度上可以认为是不运动和不可压缩的不变量，不

用考虑它们的质量变化。在一多孔介质中，空气质量相对其它成份所占的比例很低，它的质

量变化可以不用考虑。这样介质的质量平衡实质上就是其中的水分平衡。应用方程(2.9)，控

制体积△z 中的水分总质量和三相水分分质量的平衡方程可写为： 

j

k
k

k

j

k

j

k
j

w zSUUz
t

 


 

)(][)( 2

1

2

1

                (3.1) 

j
k

j

k

j

k
j

k zSUUz
t

)(][)( 2

1

2

1




 

                   (3.2) 

其中，k = i，l，v， 

     w = 多孔介质中水分总密度(它等于 vli   )(kg/m3)， 

2

1
j

kU = 从控制体积上界面(nodal index = j+
2

1
)流出的 k 相水分通量(kg/m2·s)，方向向上

为正， 

2

1
j

kU = 从控制体积下界面(nodal index = j-
2

1
)流入的 k 相水分通量(kg/m2·s)，方向向上

为正， 

      
j

kS = 控制体积中的 k 相水分源或汇项。 

3.1 植被冠层内的水分平衡方程(Water balance equation in canopy) 

大气降水进入冠层后，一部分为植冠截留，另一部分则由穿透、溅落或沿叶茎顺流流出

冠层。通过冠层顶向上的水汽通量为冠层与观测高度之间的水汽交换通量。源项为植被蒸腾

向冠层空间提供的水汽通量(即蒸腾率)如果忽略冠层控制体积内的水汽的质量变化，冠层中

的水汽质量平衡方程科学为： 

0)()( 



trwgcac

c
v

t

EEEEz                 (3.3) 
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其中，上标“c”表示冠层控制体积结点。 

   Eac = 植被冠层与观测高度之间的水汽湍流输运通量(kg/m2·s)， 

   Egc = 进入冠层的冠层与地面的水汽湍流输运通量(kg/m2·s)， 

Ew = 湿润叶面的水分蒸发率(kg/m2·s)， 

Etr = 冠层叶子的水分蒸腾率(kg/m2·s)。 

如果，引入等价水分深度(equivalent - water depth)的概念，即把固相和液相水分质量用等价

的液相水分深度表示。另外对冠层中的液相水和固相水分的质量平衡不做分别的考虑，应用

方程(3.3)，则方程(3.1)可写为： 

lwc

t

dew EP
W

/



                          (3.4) 

其中，Wdew = 冠层页面上储存水分的等价水分深度(m)，它也称冠层储水量， 

      l
cb
k

k

ct
kc UUP /][   ，k = i，l，“ct”表示冠层顶，“cb”表示冠层底， 

         = 冠层大气降水截留的率(m/s)。 

3.2 土壤介质中的水分平衡方程(Water balance equations in soil) 

    在土壤介质中，固相水分的宏观运动速度相对液相和气相水分的运动速度具有很低的量

级，可以不考虑它的运动。介质内液相水和固相水分，由于蒸发和升华，其中的一小部分以

水分子的形式离开土壤水膜和冰晶的顶部向上移动，碰到上面的土壤水膜和冰晶后，又会在

它们的底部发生凝结或凝华，介质内的由蒸发和升华产生的水汽正是以这种接力

(hand-to-hand)方式向上运动离开介质进入大气，这是一个极其缓慢的过程，在我们目前的

模式中，将不考虑其中的蒸发和升华。对自然状态的土壤可以不考虑它的压实和致密，这样

在设定控制体积后，控制体积 z 不随时间变化。对土壤介质，水分平衡方程(3.1)和(3.2)可

写为： 
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如果，液相水分的分质量用分体积(也称体积含水量) l 来表示，则控制体积中的液相水分的

质量平衡方程可写为： 
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其中，j nsoil, nsoil 表示土壤介质顶部层结点指标， 

jtrE , =植被蒸腾从控制体积 jz 中提取的液相水分通量(kg / m2·s), 

ilM =控制体积 jz 中固相水分的融化率(melting rate)(kg / m2·s), 

lvM =控制体积 jz 中固相水分的汽化率(vaporing rate)(kg / m2·s), 

如果，土壤表面层没有雪盖，则土壤表面层的水分平衡方程(3.5)、(3.7)和(3.8)可写为： 
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其中， prU =渗入土壤的大气降水(液相部分)，方向向上为正 (kg / m2·s)， 

      gbE =土壤裸露部分(无植被覆盖)的表面蒸发率(kg / m2·s)。 

3.3 雪介质中的水分平衡方程(Water balance equations in snow) 

    类似于土壤介质，不考虑其中的固相水分的运动(除了表面层对降雪的积累外)和介质内

的水分蒸发和升华，对于雪介质由于存在压实和致密过程，需要考虑 jz 的变化。对非表面

层雪介质的水分平衡方程可写为： 
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方程(3.15)中右边最后一项表示雪介质由于压实和致密导致的液相水分的减小量。对雪介质

表面层的水分平衡方程可写为： 
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9) 

其中， pU =到达地面的大气降水率(kg / m2·s)，不包括表面径流部分， 

piU =到达地面的降雪速率(kg / m2·s)， 

n=雪盖的表面层结点指标。 

3.4 土壤中的水流运动(Water flow in soil) 

地面以下的水分在垂直剖面上的分布按照孔隙空间中的含水量的相对比例可划分成两

个带：饱和水带和充气带。饱和水带中的全部孔隙充满着水；充气带位于饱和水带之上，其

中同时包含水和气体(主要是干空气和水汽)，见示意图 3.1。 

大气降水、融雪或灌溉水从表面渗入土壤，在重力作用下向下运动和聚集，最后在某

一不透水地层之上充满岩石中所有相互连通的孔隙。这样就在不透水地层之上形成饱和带，

饱和带中的水分在深处缓慢流动，最终渗透进入河川、池塘、湖泊中。充气带从潜水面延伸

到地面，它通常由三个亚带即土壤水带、中间带(或渗水带)和毛细管带(后二者合称过渡带，

intermediate belt)组成。 

土壤水带邻近地表，该水带的水分分布不仅受降水、融雪、灌溉、空气温度及湿度的
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季节性变化和日变化等地表条件的影响，而且还受埋藏浅的潜水位的影响。在降水、融雪、

地面泛洪和灌溉时期，该水带水分在重力和毛细管力的共同作用下向下运动，这时的表面蒸

发和植被蒸腾也会使小部分水分向上运动。在过量渗水的短时期内，该水带土壤可以暂时完

全为重力水所饱和(土壤颗粒的毛细张力远小于水分重力)。在表面没有供水的情况下，过剩

的水分在重力作用继续向下渗漏，但有些水分包裹着土壤颗粒，因为土壤颗粒表面的毛细张

力有效地抵消了重力，并将水分保留到被蒸发或被根吸收为止。水分饱和土壤，当重力排水

完全停止或基本停止时，保持在单位体积土壤中的水量称为田间持水量(field capacity)，它取

决于土壤的结构、质地等因子。田间持水量以下的土壤水主要为毛细管水，它对植被是有用

的。当土壤颗粒对水分的毛细吸附力大于或等于植被的根系的吸附力时，水分在土壤颗粒表

面表现为极薄的水膜，并牢固粘附在颗粒表面，这时植被不能利用土壤水分，这时的土壤含

水量也称萎缩点含水量(wilt point)。按照土壤毛细管力和重力对含水量的贡献，土壤含水量

可分为三种类型：重力水、毛细管力和吸着水。见示意图 3.2。 

 

图 3.1 地面以下水分分布示意图。 
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图 3.2 土壤含水量类别和平衡点。 

 

如果潜水面太深，饱和水带(地下水)是不能由毛细管力提升到土壤水带用于蒸散的，但

对于浅潜水位的地下水，是可以较快用于蒸发的。对于潜水面上土壤较为干燥的情况，在潜

水面上会形成一个水汽带，见示意图 3.3，这些水汽可由大气的抽吸(pumping)返回大气，这

在干旱的沙漠地区是较为普遍的，有的地区有着极其丰实的地下水资源(主要来自高山融

雪)，这些地区的表面蒸腾主要是由地下水提供的。对地下水，在陆地与大气之间的水分循

环中的作用缺乏很好的研究，可以说，在目前众多的陆面物理过程模式中都没有予以考虑，

这可能是由于没有一份好的全球性的综合陆地潜水位深度资料(尽管每个国家都有各自的详

细资料，但缺乏全球统计分析资料)，更是没有全球性的陆地潜水位深度的相关研究，所以，

在目前阶段要较好地引入还有一定的困难。在陆气相互作用模式研究中，要是能合理地预报

地下水位，这对研究全球水资源问题，其意义是非常重大的，在我们下一阶段的工作中，将

着手这一工作。 
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图 3.3 干旱地区的地面以下水分分布示意图。 

 

在目前的陆面物理过程模式中，对土壤水分的考虑只是针对于土壤水带，并假定在土

壤水带下面的水流为重力流，毛细管力对水流没有贡献。土壤中的水流通量一直是土壤物理

学的一重要课题，在所有与土壤科学相关的杂志，例如，杂志《Soil Science》、《Soil Sci. Soc. 

Am. J.》等，每一期都有这方面的研究文章，足可见计算土壤中水流通量的方案之多，但其

中大部分方案都有着特定的适应范围，缺乏普适性。对于一些常用的认为是普适的方案进行

性能比较，由于众多原因，也没能确定方案的优劣(See, J. Stolte, 1994)。目前较为常用的方

案仍是 Darcy 在 1856 年研究法国 Dijon 城水源问题时给出的经验关系式(后来在这之上有了

很多的发展，开展了大量的理论和实验研究，对其物理背景和适用范围有了较好的论述)： 
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式中，右边第一项为毛细力项，第二项为重力作用项；Ul 为水流通量(方向向上为正)；p 为

水相压力；k 为土壤水分渗透率，它是与含水量有关的函数；g 为重力加速度。如果上式中
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K  ，为土壤水力疏导率(hydraulic conductivity)；

g

p


  ，为土壤的毛细

管水势(简称土壤水势)(water potential, or, negative potential)。在目前的陆面模式中，土壤水

力输导率和水势的计算方案，大都源引 Campbell(1974)所建议的拟合关系式： 
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其中， satK 、 sat 分别为水分饱和土壤的水力疏导率和水势； satl , 为水分饱和土壤的

体积含水量；B 为在对数坐标下的土壤水分持结曲线斜率。Clapp 和 Cosby(1978,1984)等人对

11 种基本土壤的 satK 、 sat 、 satl , 和 B 作了确定，Wilson(1984)又统计综合出了这些土壤参

数的全球的地理分布。把(3.21)、(3.22)代入(3.20b)可得： 
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          (3.20c) 

对(3.20c)的空间离散，我们对比试验了 9 种方案，它们是：Patankar(1980)的对流-扩散方案

(5 种)、Sellers(1986)方案(p522，式 61)、顺重力流的向前差、逆重力流的向后差及中央差分

方案。我们进行两组试验，一组是假定表面层为灌溉层，水分总是处在饱和状态，最底层的

下面边界只有重力渗透，初始状态的含水量为萎缩点的含水量，土壤总厚度为 1 米，共把它

等分为 50 层；第二组是假定表面为干燥层，水分含量为萎缩点含水量，最底层总处于水分

饱和，初始含水量与分层与等第一组试验相同。第一组试验的结果是：Patankar 方案与顺重

力流的向前差分方案，水分不向下运动，始终保持在表面 1-2 层(图 3.4)；Sellers 方案与逆重

力流的向后差方案，结果表现为振荡湿润(图 3.5)；只有中央差分方案的结果是随时间的发

展逐步向下湿润(图 3.6)。第二组试验结果与第一组相似。经过上面的试验表明：中央差相

对来说较为合理。这样，本模式的土壤层中的水流通量的差分方案为： 
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图 3.4 Patankar 乘方定律格式 模拟的土壤水流 

 

 

图 3.5 SiB 土壤水流差分格式模拟的土壤水流 
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图 3.6 中央差格式模拟的土壤水流 

3.5 土壤中的水汽运动(Vapor diffusion in soil) 

大量的野外观测和实验研究已表明：土壤介质中的水分运动，在高的体积含水量的情况

下，主要表现为水流的运动；当含水量 l 小于 0.03 时，则主要为水汽的运动(Mehta， 1994)。

干旱沙漠在全球陆地点有很可观的面积比例，其中的水分运动基本上为水汽运动。在陆面物

理过程模式中，有效地考虑水分运动是非常必要的和有意义的。目前阶段，我们只是对于土

壤温度大于 273.15K 和体积含水量小于 0.03 时的情况下，才去考虑水汽运动。 

水汽可以通过存在于土壤孔隙空间中的气体(一般是干空气)按通常的分子扩散传输。如

果气体是流动的，它可以随空气对流传输。但对于低含水量的介质，通常假定空气是停滞的，

因此只考虑扩散运动就可以了。在周围的流体不动的条件下，由分子扩散引起的物质输运通

量的计算，可应用 Fick 理论，则有： 

z
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d
DU v                           (3.24a) 

其中， lD 为水汽的有效扩散系数(m2/s)，综合 Milly(1984)和 Kimball(1976)等人的工作，它可

表示为： 
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式(3.25)中，T 为介质温度(K)，Ps 为表面大气压(mb)。式(3.24)中 v 为介质的水汽密度(kg/m3)，

它通常用饱和水汽密度和 Philip(1957)给出的相对湿度 hr(也称饱和度)的乘积来表示： 
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                     (3.26) 

把(3.25)、(3.26)代入(3.24)，可得： 
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上面式中，Rw 为水汽的气体常数(461.296 J/kg·K)， 为土壤水势(m)，g 为重力加速度(9.8 

m/s2)， )(Tqsat 为温度 T 下的饱和水汽压。对于水汽运动在水分守恒中的作用，我们仅考虑

毛细扩散项，即假定方程(3.24b)右边第二项很小可以忽略。相同水流通量的离散化方法，

(3.24b)的离散我们仍用中央差： 
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3.6 雪介质中的水流运动(Water flow in snow) 

在雪介质中，水分的毛细流相对重力流通常要小到两至三个量级(Colbeck, 1971, p.3)，

为此只考虑重力流就可以了。根据 Jordan(1991, p.13)对雪介质简化的 Darcy 公式，雪介质中

的水流通量可写为： 

g
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U l

l

l
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2


                           (3.30) 

其中，g=重力加速度(9.8 m/s2)， 

      l =动力粘性系数(N·s/m2)，在 0℃时假定为 1,787×10-3 N·s/m2， 

      lK =水力渗漏率(hydraulic permeability)(m2)。 

水力渗漏率 lK 有经验关系式： 
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
ll sKK max                            (3.31) 

式中，se 为雪介质中的有效液相水分饱和度：
lrsatl

lrl
es










,

， lr 是介质中不可减小的最低

液相水分体积含量，它一般在 0.014 satl , 至 0.069 satl , 之间，在本模式中，取为 0.04 satl , ；

指数 它依赖于孔隙的分布，基于雪中水流的野外观测资料，Colbeck(1982)建议 =3；Kmax

是雪介质中水分饱和时的水分渗漏率，近似关系为： 

)0078.0exp(077.0 2
max idK                    (3.32) 

式中，d 是雪颗粒直径。雪介质中的水流通量的差分方案，应用中点格式： 
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3.7 雪介质的压实度和雪晶的大小 (Compaction and grain size of 

snow) 

雪介质的压实(compaction)是通过变形(metamorphism)来实现的。按照 Yen Yin – Chao 

(1980)的归纳，雪的变形有四种：一是破坏变形(destructive metamorophism)，雪降落到地面

之前表现为树枝状的雪花(snow flakes)，碰到地面后，雪晶的尖角枝体将会破裂变成圆、椭

圆或不规则的光滑颗粒，再通过机械力、雪晶表面的热应力，以及雪景之间的水分子迁移，

把许多小的晶体团聚成雪块；二是压力变形(pressure metamorphism, compaction)，当雪开始

积累时，位于下面的雪必须承载上面雪的重量，由于上面的重力加速了下面的雪晶颗粒之间

的链接，来实现雪晶颗粒的有效团聚；三是构造性变形(constructive metamorphism)，是由

于雪盖内存在的温度梯度产生的水汽运动，来实现水分由小颗粒向大颗粒聚并；四是融化性

变形(melt metamorphism)，是通过融化-冻结循环实现水分向大颗粒聚并。在目前的模式中，

我们只考虑前面两种变形导致的雪的压实。压实率的计算方案将借用 Jordan(1991)从

Anderson(1976)的工作中综合出的方案。 

对破坏性变性： 
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其中，c3=c4=1，当 e =0 且 i ≤150 kg/m3。 
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对压力变形： 
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其中，Ps=雪承载上面的雪的重量(N/m2)， 

       =粘性系数(N·s/m2) 

这样，雪的致密率可综合写为： 
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在水分平衡和能量平衡中，雪晶颗粒大小是一很重要的变量，它影响雪介质的水流渗漏度

(permeability)与对太阳辐射的表面反照率和消光。目前阶段对雪晶颗粒大小的计算仍没有很

好的工作，本模式中，我们将借用 Anderson(1976, eq. 5.1, p.79-80)的简单定义： 
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     (3.37) 

式中，d 为雪介质中雪晶颗粒直径(m)。 

3.8 植被冠层中的水流通量(Water flow in canopy) 

本模式把植被冠层作为一个控制体积来处理。进入植被冠层顶的水流为大气降水，流

出冠层底的水流可分为两部分：一是直接穿透冠层孔隙的穿透降水，二是由冠层叶茎表面向

下输导水流。植被冠层对降水的截留除了受植被类型和林型结构的宏观因子影响外，还受冠

层密度、厚度、雨前枝叶的干燥程度、叶面的滞水能力及气象因子的影响。植被冠层对降水

截留的研究是森林水文学中的一个重要的内容，对它有过大量的实验观测和理论研究(可参

见文献，中野秀章，1983；孔繁智，1990, 1991； Dolman， 1992)，给出了许多经验拟合或

半理论关系式，但它们大都只是针对特定植被类型所给出的，缺乏普适性，这些关系式更是

缺乏对比性检验。在目前阶段，我们将借 Xue 和 Sellers(1991)的方案(来源于 SSiB 程序)。 

对穿透降水，Xue 假定降水的穿透系数 K 与叶角分布有关，且表示为： 21  K ，
1

和
1 为叶角分布函数(在辐射方案中，我们将详细介绍)。穿透冠层的降水率可写为： 
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00 )1()exp( PFPKLFtti vegtveg                   (3.38) 

其中， vegF =冠层叶面覆盖地面的比例(也称植被覆盖度)， 

       LAI=冠层叶面面积指数(m2/m2)，定义为单位面积地面上叶面面积， 

       Lt= LAI/ vegF ，称为局地叶面指数， 

P0=大气降水率(m/s)。 

冠层叶茎向下输导的降水，是由叶面截留的大气降水，或叶面周围水汽在叶子上面的凝结水

珠，以水膜方式储存在叶面上。当冠层集水量超过叶面的最大水分承载能力时，多余的水分

将滴落或由叶茎顺流到地面。冠层叶面对降水的截留，对大气的两种降水形成——大尺度降

水和对流性降水其响应是不同的。Xue 和 Sellers(1991)对冠层截留这两种形式的降水作了分

别的考虑，下面我们将给 Xue 的一系列关系式： 
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其中，P0=ppc+ppl，ppc 为对流降水率(m/s)，ppl 为大尺度降水率(m/s)。 
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当 P0≥10-9 m/s，同时 arg≥10-9 时，冠层叶茎面上的水分饱和面积比例： 

10ln(arg),
20

1
 ss xx                     (3.42) 

当 P0＜10-9 或 arg＜10-9时， 1sx 。 

冠层向地面输导的截留水率： 
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KLFPtex )(])]20exp(1[
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[)]exp(1[ max0  (3.43) 

其中， maxdewW 是冠层的最大水分储存量(m)，根据观测结果，设定为： 

maxdewW =0.2×10-3
vegF LAI                        (3.44) 

由(3.38)和(3.43)，到达地面的总的降水率
'

pU 可表示为： 
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lp ttitexU ]['                          (3.45) 

最后，冠层的截留水量(m/s)为： 

lpc UPP /'
0                           (3.46) 

3.9 冠层叶面的蒸散率(evapotranspiration) 

植被冠层叶面与周围空气之间的水分交换，一是湿润叶面的蒸发(evaporation)，二是叶

面气孔(stomatal)内水分的蒸腾(transpiration)。对于冠层控制体积中的水分平衡，我们只考虑

叶面水膜(即湿润叶面)的蒸发。如果已知湿润面的比例 ，即有： 
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                    (3.47) 

其中， br 为冠层叶面总的表面边界层阻抗(m/s)，在六节中，我们将予以详细介绍； air 是

冠层空气密度(kg/m3)； acq 是冠层空气中的水汽湿； )( csat Tq 是湿度为 cT 的叶面水汽的饱和

比湿； 是湿润叶面面积比例， 3

2

max

)(
dew

dew

W

W
 。 

对土壤控制体积，蒸腾水分主要是由植被通过茎根从根区土壤中提取的水分。在我们

的模式中，规定表面空气温度小于或等于水分冻结温度 273.15K 时，或大于极限温度 318.16K

时，蒸腾停止。应用等价电路方法，植冠总的蒸腾率为： 
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                   (3.48) 

其中， cr 为冠层的整体气孔阻抗(stomatal resistance)。对土壤控制体积 jz ，如果已知 jz 中

的根密度与植被的总的根密度之比 root( jz )，则冠层从 jz 中提取水分速率： 

trjjtr EzrootE )(,                          (3.49) 

3.10 表面径流与深层径流(surface runoff and drainage) 

当表面层介质水分饱和或降水速率(对土壤，如果表面有雪盖时，向下渗漏的水分包含

融雪部分)大于表面的最大水分渗漏率时，到达地面的水分就会以表面径流形式从表面流走，

进入邻近网格或河流、池塘。表面径流和水分的表面渗漏通量可表示为： 

降水为雪时： 



 38 
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降水为雨水时： 
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其中，Y(0)是表面径流速率(m/s)；Ksat是水分饱和土壤或雪盖表面层的水分输导率(m/s)。 

在土壤介质的底部，假定水流只是重力流，由底部流出的水分向地下水区汇聚形成地

下水。根据重力流假定，土壤的深层径流 Y(h)可表示为： 
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第四章 热量平衡方程(Heat Balance Equations) 

相似于质量守恒方程，在控制体积中介质能量的时间变率等于通过控制体积边界面的

净能量流加上源或汇项。介质的能量来源，一是来自太阳的短波辐射和大气向下的长波辐射；

二是大气对表面介质的感热和潜热加热；三是介质内水分的相变潜热。由于在能量平衡介质

中，介质的宏观动能、化学和粘性好散相对其他项是一些相对小的量，通常可忽略它们的作

用。实际上，介质的能量平衡就是热量平衡。 

一般来说，热量的输运有三种方式：热传导、热对流和辐射。 

1、 热传导(heat conduction)。这种传热方式的机理在于相互碰撞又无明显位移的分子之间的

动能转换。Fourier 定律从宏观上表达了在流体和固体连续介质中由传导方式所输运的热

量，该定律确定通量与温度梯度成正比： 

z

T
Jh




                               (4.1) 

式中的比例系数是所考虑的导热物质的热传导率(thermal conductivity)。在多孔介

质中，各成分内部的传导传热通量可以用(4.1)式计算。但对于固体基质和周围液体或气

体的热量交换(也称感热交换)，如果应用 Fourier 定律就必须要知道固体基质与周围液体

或气体分界面的法向温度梯度，由于这种交界面具有复杂的几何形状，另外，对其周围

流体运动状态和温度分布也是难以知道的，此种情形的热量输运知识基本上是根据经验

得到，通常表示为： 

)( fsh TThJ                             (4.2a) 

如果以阻抗形式来表示(4.2a)，则有： 

bfspfh rTTcJ /)(                          (4.2b) 

其中，h 为热量输运系数(或称表面热量输运系数)， br 为表面边界层阻抗， sT 为固体基

质表面温度， fT 为基质周围液体或气体温度， f 是流体或气体的密度， pc 是比热。 

2、 热对流(heat convection)。流体物质从一个区域运动到另一区域时，不仅转移了质量，而

且也把自己所含的热量带走。温度为 1T 的流体物质从区域 1 运动到环境温度为 2T 的区域

2 时，通过流体间的混合和与固体基质的传热，最后达到了一个平衡温度。如果 1T ＞ 2T ，
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流体物质加热了区域 2；如果 2T ＞ 1T ，区域 2 加热了流体物质。在能量平衡方程中，对

流传热表现在平流项。 

3、 辐射(radiation)。这种传热机理本质上是电磁波发射，它携带能量以光速通过没有任何物

体的空间区域进行传输，若一个固体物质是热的，它的表面就要发射长波辐射。 

对植被、土壤和雪盖多孔介质，由于其中的液相水流运动是低雷诺数流动，可以忽略液

相水分与固体基质的温度差异。另外，介质中空气(水汽和干空气)的质量相对其它成分

具有很低的量级，可以不考虑它的热量存储，即可假定它的热容量等于零。这样，固体

基质、固相水分和液相水分组成的混合体与空气成分的热量守恒方程可写为： 
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其中，s=d 或 p， 

      n =成分 n 的分密度(kg/m3)，n=i, l, s, a(下同)， 

      Cn=成分 n 的比热(J/kg·K)， 

      Ci=-13.3+7.8T(K) (J/kg·K)， 

      Cl=4217.7 (J/kg·K)， 

      n =成分 n 的热传导率(W/m·K)， 

hn=成分 n 与周围空气的表面热输运系数(W/m2·K)， 

Tn=成分 n 的温度(K)，当 n=i, l, s 时，Tn=T， 

Mil=固相水分的融化率(kg/ m2·s)， 

Mlv=液相水分的汽化率(kg/ m2·s)， 

Miv=固相水分的升华率(kg/ m2·s)， 

'

ivE =在单位体积的冠层中植被叶面毛细孔内的水分蒸腾率(kg/ m3·s)，潜热仅在植被冠层

内释放， 

Lil=水分的融化潜热[3.335×105(J/kg)]， 

Llv=水分的蒸发潜热=2.501×106-2370×(T-273.15) J/kg， 
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Liv=水分的升华潜热(2.838×106 J/kg)， 

IR=辐射通量(包括短波辐射和长波辐射，方向向下为正，W/ m2)。 
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                          (4.5) 

式(4.5)是 n 成份温度的全微分，右边第一项是温度的局地导数，第二项是温度平流；
*

nV 是成份

n 的运动速度(m/s)，对固体基质它等于零。 

如果假定控制变量在 z 内的值为阶梯型分布，对方程(4.3)和(4.4)在 z 进行积分，则有： 
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式中，j 是控制体积的结点指标，
2

1
j ，

2

1
j 分别为控制体积上边界和下边界指标。 

*
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(4.8)表示液相水分或固相水分的质量流通量(kg/ m2·s)，对固相水分仅考虑它在表面的积累，在

介质内部它等于零；式(4.9)和(4.10)分别表示固体基质、液相水和固相水分的混合体的总体热传

导率与表面热量输运系数。 

4.1 植被冠层中的热量平衡方程 

假定植被冠层的叶茎和叶面上的水分(固相和液相水分)混合体的总体热传导率
'

e 等于零。
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对植被冠层，方程(4.6)，(4.7)可写为： 
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0 cgcac HHH                          (4.12) 

方程(4.11)中，左边第一项表示冠层的热量的时间变率；第二项表示大气降水对冠层叶茎的冷却

或增温；右边第一项表示冠层叶面与周围空气的感热，第二项表示叶茎表面水分的蒸发或升华

潜热，第三项表示蒸腾需要的潜热，第四项表示液相水分冻结潜热，最后两项表示冠层吸收净

辐射通量。在上面两式中，“ct”表示变量在冠层顶处的值；“cb”表示变量在冠层底处的值；Upro

和 Upio 分别为液相与固相大气降水率(kg/ m2·s)(方向向上为正)；Tc 为冠层平均的叶面温度(K)。

Hc 为冠层叶面与冠层空气的总的感热通量(W/ m2)；Hgc 为冠层与冠层下垫面之间的感热通量(W/ 

m2，方向向上为正)；Hac 为冠层顶大气与冠层的感热交换通量(W/ m2，方向向上为正)；Ew 与 Ew

分别为冠层叶面上液相和固相水分的总蒸发率(Ew=Ewi+Ewl，kg/ m2·s)；Etr 为冠层叶面气孔总的蒸

腾率(kg/ m2·s)；
c

li zM )(  为冠层叶面上液相水分的冻结率(kg/ m2·s，负值表示固相水分的融化

率)；
ct

RI 与
bc

RI 分别表示通过冠层顶和冠层底的净辐射通量，方向向下为正；
cz)c( tt  为冠层

叶茎和其表面上水分的总的热容量(J/ m2·K)，要合理地给出冠层叶茎的热容量是较为困难的。目

前随意地假定单位叶面指数的叶子热容量等于单位面积上 0.2mm 深水分热容量，即冠层总体热

容量可表示为： 

610295.4])1(0002.0[)(  dewsnveg
c

tt WFFLAIzc  J/ m2·K       (4.13) 
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图 4.1 冠层内能量平衡示意图。 

 

4.2 土壤和雪介质中的热量平衡方程 

    假定土壤和雪介质中各成分具有相同的温度，即假定介质中各成分之间没有感热交换。在

我们目前的模式中，对介质中固相水的升华，仅考虑表面层上的升华，忽略介质内部的升华。

对土壤和雪介质，方程(4.6)+(4.7)，对内部结点可写为： 

Canopy △zc 

clUpr0Tpr IR
ct
 ciUpi0Tpr Eac Hac 

clTcUl
cb

 IR
cb

 ciTcUi
cb

 Egc Hgb 

LlvEwl 

LivEwi 

LliMli 

Hc 

LlvEtr 

zr 

S (1-α)S Ha σTrad
4 



 44 

)]()()[()( 2

1

2

1
2

1

2

1








j

l

j

ljl

j

ll

j

ll

jj

tt UUTcTUcTUc
t

T
zc  

= 2

1

2

1

2

1

2

1

][)()(










 j

R

j

R
j

lvlvilil

j

e

j

e IIzMLzML
z

T

z

T
                  (4.14) 

式(4.14)中，左边第一项表示控制体积 jz 内的热量的时间变率，第二项表示水流运动导致的对

流性传热；右边第一项表示介质的传导传热，第二项表示水分相变潜热，第三项表示控制体积

吸收的净辐射。方程(4.6)+(4.7)，对表面层结点： 
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方程(4.15)中，右边第一项表示地面裸露部分表面与上面大气的感热和潜热交换通量，第二项表

示植被覆盖地面与冠层之间的感热和潜热交换通量。式中， gbH 与 gcH 分别为裸露地面和植被

覆盖地面与上面大气的感热交换通量(W/m2)，方向向上为正； gblE 与 gclE 分别为裸露地面和植

被覆盖地面的液相水分蒸发率(kg/ m2·s)，方向向上为正； gbiE 与 gciE 分别为裸露地面和植被覆

盖地面的固相水分升华率(kg/ m2·s)，方向向上为正； zctt  为控制体积 z 中介质总体热容量(J/ 

m2·K)； 
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e 为控制体积中介质的总体热传导率，根据上面的推导： 
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式(4.17)计算的介质总体热传导率，采用的是各成分传导率的一个简单叠加，其中隐含了一个

简单的平行传导模型的假定，即假定了各成分的、传导是同时发生的，相互之间没有热量交换。

显然，实际的总体热传导率是不能由这种简单叠加得出的，但要建立一个很合理的多孔介质的
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有效总体热传导率的理论模型是很困难的。目前应用的关系式，基本上是通过拟合观测试验资

料得来的经验公式。雪介质的总体热传导率，我们应用 Jordan(1991，p18)拟合的公式，即： 

267.210)1105.075.7(023.0 52  

wwe   (W/m·K)         (4.18) 

其中， liw   。对土壤介质，采用 Farouki(1980，Chapter 7)所推荐的公式，即： 



 46 

 

drycdrysate   )(                                                    (4.19) 

                                     
d

d





947.02700

7.64137.0




 

                                     1ln7.0 rS  

 

1ln rS  

rS  

                                     
)1(

57.0
n

s

n k


 

                                     w
n

s

n k


269.02.2
)1(



 

 

                                                         tztz qq 


1
27.7  

tztz qq 


1
37.7  

式(4.19)中， sat 与 dry 分别为水分饱和土壤和干燥土壤的热传导率(W/K·m)；这里的 n 表示土壤

的孔隙度(等于 1- d )；这里的 tzq 表示土壤中石英在土壤矿物质中占的百分比， tS 为水分饱和

度(也称 wetness)，
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第五章 表面反照率和表面吸收的净辐射通量(Surface 

Albedo and Net Radiation) 

地球表面能量的主要来源是太阳辐射。在晴空(clear sky)大气条件下，通过大气顶向下的太

阳辐射约 75%以上会穿过大气到达地面，一部分为表面所吸收，另一部分会被表面反射回空间

或大气。如果我们已知到达表面的太阳辐射被表面反射回太空或大气的多少，也就知道了表面

吸收辐射的多少。为此需要定义一表征表面对太阳辐射反射能力的参数——表面反照率(surface 

albedo)。 

表面反照率是到达表面的太阳辐射被表面的反射量与入射量的比率。它不仅依赖于表面的

物理结构和表面的物理化学成分等与表面状况有关的因子，而且还依赖于太阳高度角、太阳辐

射的入射方式(直射与漫射)以及太阳光光谱，同时它还是一明显日变化的量，表面反照率与它们

的依赖关系可见图 5.1，图 5.2，图 5.3，图 5.4。 

从图 5.3 中可以发现：在光波波长等于 0.7 μm 处，表面反照率有一跳跃性变化，在 0-0.7 μm

和 0.7-4.0 μm 谱段上为相对平缓的变化。为了简单，可假定表面反照率随光波波长的变化为阶

梯型变化。在本模式中，我们按入射辐射的入射方式和谱段把表面反照率分作四部分来分别考

虑，即：表面对可见直射光(visible，direct)的反照率，表面对可见漫射光(visible，diffuse)的反照

率，表面对近红外直射光(near-infrared，direct)的反照率，表面对近红外漫射光(near-infrared，

diffuse)的反照率。 

表面反照率一直是天气、气候和农学等领域的一关键研究课题。为此，开展了大量的实验

和观测研究，积累了丰富的资料和事实(具体可参见，Myers 和 Allen，1968；Dickinson，1983；

Handerson-Sellers， 1983；Kondrayev，1991 等综述性文章)，同时也开展了许多理论模式研究(例

如 Warren 和 Wiscombe，1981 的雪盖反照率模式；Goudriaan，1977，Sellers，1985 等植被冠层

内的辐射传输模式)。目前有着众多的表面反照率参数化方案，它们基本上可分为两类，一类是

拟合观测资料的经验方案，二是通过简化理论模式得到的方案。不同的方案给出的同一表面反

照率有时可能差别很大，尤其是对雪盖表面反照率有的甚至可能相差 50%以上。这样就提醒我

们在选择方案时必须十分小心谨慎。在我们的模式中，采用的是已为众多学者所认可，并得到

广泛应用的表面反照率方案，土壤与雪盖表面反照率我们采用 Dickinson(1986)方案，植被冠层

的表面反照率则直接应用 Sellers(1985)的理论方案。 
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5.1 土壤表面反照率(Soil Surface albedo) 

Dickinson(1986,1993)给出的土壤表面反照率依赖于土壤颜色和土壤表面层的含水量。它们

表示为： 

 

图 5.1 表面反照率与太阳高度角的关系(引自 Hender-Sellers，1983，Fig. 23) 

 

 

图 5.2 不同云型下的雪盖表面反照率(引自 Wendler，1988) 
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图 5.3 表面反照率与太阳光光谱的关系(引自 Dickinson，1992) 

 

 

图 5.4 表面反照率的日变化(引自 Dickinson，1992) 

 

]01.0)4011(,0[ ,,,  satlsatdirvisg Max                (5.1a) 

dirvisgdirnirg ,,,, 2                          (5.1b) 

dirvisgdifvisg ,,,,                            (5.1c) 
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dirnirgdifnirg ,,,,                            (5.1d) 

其中，下标 g 表示地面(ground)，vis 表示可见光(visible，波长 μ ≤ 0.7 μm)，nir 表示近红外光

(near-infrared，波长 μ ＜ 0.7 μm)，dir 表示直射光(direct)，dif 表示漫射光(diffuse)。 dirvisg ,, 为

土壤表面对可见直射光的反照率， dirnirg ,, 为土壤表面对近红外直射光的反照率， difvisg ,, 为土

壤表面对可见漫射光的反照率， difnirg ,, 为土壤表面对近红外漫射光的反照率。 

5.2 雪盖表面反照率(Snow surface albedo) 

Dickinson(1986)在 Wiscombe 和 Warren(1980)和 Anderson(1976)的两个工作的基础上，对它

们进行简化和综合，他着重考虑了太阳高度角和雪的新陈度(snow age)两个主要参数，给出了一

适合陆面过程模式应用的简单雪盖表面反照率方案。 
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其中，下标 s 表示雪盖(snow)，f (cosz)是一用来表征雪盖反照率与太阳高度角的关系的一参数化

函数，cosz 是太阳天顶角的方向余弦(cosine of the solar zenith angle)， 

)]5.0
cos41

5.1
(,0[)(cos 



z

Maxzf  

Fage 是一表征雪盖的新陈度的一参数，由于雪的反照率随着雪盖中雪晶颗粒的增长和其中的灰尘

等杂质的积累而减少，所以在式(5.2)中的 Fage 为负作用项， 

)1/( snowsnowageF    

snow 是一预报变量，它的时间增量， 

trrrsnow   )(101 321

6  

其中， t 是积分时间步长(s)， 

)]
1

16.273

1
(5000exp[1

nT
r   
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110

12  rr  






，非南极雪

，南极雪

3.0

01.0
3r  

上式，r1 表示雪盖中水汽的扩散导致的雪景颗粒增长的对反照率影响，r2 表示融雪对反照率影

响，r3 表示灰尘或杂质的影响。为了考虑新降雪的影响，在 snow 的计算中还要包含在计算时间

步内的降雪量，即有： 

)1001)((1

ssnow

N

snow

N

snow p   

其中， sp 为在
NN tt 1
时间内的降雪量(m)，N 为积分的时间步数。 

式(5.2a, b, c, d)给出的雪盖表面反照率，只有当雪足够厚时才是有效的，为此，我们需要考

虑雪盖下垫面土壤的反照率。在本模式中，我们用一简单插值关系给出，它表示如下： 

max

max

'

,,

'

,,

'

,,

21'

,,

,,
,
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swsw

swsw

s

gsswg

s
dd

ddd





 


















          (5.2e) 

其中，下标表示光谱段(vis, nir)， 表示太阳光的入射方式(dir, dif)， swd 是雪盖的等价液相水

深度(m)， maxswd 是下垫面土壤对雪盖表面反照率没有影响时的雪等价液相水深度，一般认为是

1 cm 的深度。 

5.3 植被冠层反照率(Plant canopy albedo) 

Dickinson(1983)借鉴了在大气辐射研究中已得到广泛应用的二流近似方法 (two-stream 

approximation method)，提出了描述植被冠层中辐射传输的物理数学模型。二流近似方法是把

辐射场看成是由两个辐射流组成，即向上和向下的两个辐射流，这样可以把描述辐射传输的微

分积分方程简化成两个联立的常微方程。Dickinson(1983)给出的植被冠层内的辐射传输方程为： 

)exp(])1(1[ 0 KLKII
dL

dI



            (5.3) 

)exp()1(])1(1[ 0 KLKII
dL

dI



        (5.4) 

其中， I ， I =用总的入射辐射通量归一化的向上和向下的漫射通量(diffuse radition fluxes)， 

             =太阳天顶角的方向余弦，等于 cosz， 
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             =漫射辐射在单位叶面面积上的光学深度倒数的平均值， 

               =
'

'

'
1

0
)(





d

G
 ， 

         0, =漫射辐射和直射辐射向向上散射(upscatter)参数， 

            =叶子对辐射的散射系数(scattering coefficient)， 

               =   ， 

             =太阳光光谱段，它表示 vis，nir， 

             =单叶的表面反照率， 

            =单叶的辐射透过率， 

            K=直射辐射在单位叶面面积上的光学深度， 

              =  /)()1( G ， 

        )(G =叶子在入射辐射方向上的投影面积， 

             L=植被的积累页面面积指数，从冠层顶向下积累(0→LAI)， 

方程(5.3)，(5.4)假定了单片叶子对入射辐射的散射(scatter)为各向同性。方程(5.3)，(5.4)左边第

二项与第三项分别表示冠层叶子的多次散射对漫射辐射通量的贡献；右边项表示直射辐射穿透

到积累叶面面积指数为 L 的深度处，由冠层叶子散射作用，对向上和向下的漫射通量的贡献。 

Goudriaan(1977)认为：除极个别植被外，自然界中大部分植被的叶角分布可以较好地用

Ross(1975)的叶角分布计算公式得到。Goudriaan给出了叶子在入射辐射方向上的投影面积 )(G

的一简单经验关系式： 

 21)( G                                         (5.5) 

2

1 33.0633.05.0 ll xx  ，  -0.4＜ lx ＜0.5，         (5.6a) 

)21(877.0 12   ，                                (5.6b) 

其中， lx 为 Ross 的叶角分布指数，它表示实际的叶角分布与球星叶角分布之差， 
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上式中的 为叶子倾角(0°-90°，每 10°度一间隔)， )(F 是叶子的倾角分布函数。Dorman 和

Sellers(1989)利用(5.7)给出全球主要几种植被的 lx 值。 

根据叶子散射的各向同性假设，利用(5.5)可得到下列关系： 

])
2

1
)(([

2

1 2lx
    

2

21

2

2

1

2

ln
1













  

)(
1

0 



 sa

K

K




  

'
1

0 ''

'

)()(

)(2
)( 




 d

GG

G
as  

   

          )]
)(

ln(
)(

1[
)(2

)(

2 1

21

2

1

2 









 





  G

GG

G
 

Sellers(1985)在引入Goudriaan给出叶子在入射辐射方向上的投影面积 )(G 的经验关系后，

分别就两组典型的边界条件，对方程(5.3)，(5.4)进行了求解。第一组边界条件是：假定入射的

太阳辐射为完全直射辐射，即假定通过冠层顶向下的漫射辐射通量等于零，其数学表达式为： 











 时（冠层底）当

时（冠层顶）当

ttdirgdifg LLKLII

LI

)exp(

00

,,,, 
        (5.8) 

其中， vegt FLAIL / 为局地叶面面积指数。求解(5.3)，(5.4)和(5.8)可以得到： 

hLhLKL ehehehI   32

/

1


                     (5.9) 

hLhLKL ehehehI   65

/

4


                    (5.10) 

式(5.9)，(5.10)中系数 σ、h1、h2、h3、h4、h5、h6 可参见 Sellers(1985)附录。这样，我们就可得

到冠层对直射光的反照率： 

32
1

,, )0( hh
h

Idirc 


                      (5.11) 

直射光经过冠层叶子散射后以漫射形式透过冠层底向下的归一化漫射通量 ,3 为： 

tt hLhL

t

K

t ehehLe
h

LI


  65
4

,3 )(


               (5.12) 

第二组边界条件是：假定入射的太阳辐射为完全漫射辐射，即假定通过冠层顶向下的直射
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辐射通量等于零，其数学表达式如下： 











 时（冠层底）当

时（冠层顶）当

tdifg LLII

LI

,,

01


                (5.13) 

求解方程(5.3)、(5.4)和(5.13)可以得到： 

hLhL ehehI   87                            (5.14) 

hLhL ehehI   109                           (5.15) 

其中，系数 h7、h8、h9、h10 可参加 Sellers(1985)附录。这样，我们可以得到冠层对漫射光的反

照率： 

87,, )0( hhIdifc                          (5.16) 

漫射光经过冠层叶子散射后透过冠层底向下的归一化漫射通量 ,2 为： 

tt hLhL

t ehehLI


  109,2 )(                    (5.17) 

直射光没有被冠层叶子散射透过冠层底的归一化通量 ,1 ，在这里假设为： 

)exp(,1 tKL                           (5.18) 

5.4 网格平均表面反照率(Grid-averaged surface albedo) 

如果所研究的陆面过程针对的是区域或全球性问题，那就必须要考虑表面变量和参数的网

格平均值。在一陆地网格中，很可能同时有雪盖、裸土和植被等表面覆盖类型存在。在给出表

面变量和参数的网格平均值之前，首先必须知道这些不同表面类型在网格中所占的面积比例。

由于在一网格中裸土和植被覆盖的面积比例在一定时间内基本上是不变的，但雪盖的积累和消

融有着相对快的时间变化，所以雪盖比例必须从预报变量中得到。在我们目前的模式中，直接

借用 Dickinson(1993)所给出的雪盖面积比例计算方案，即： 

)(1.0

)(

mSnowdepthm

mSnowdepth
Scv


                      (5.19) 

)(10

)(

mSnowdepthz

mSnowdepth
F

om

sn


                     (5.20) 

其中，Scv 是地面被雪覆盖的面积比例，Fsn 是植被被雪覆盖的面积比例，Snowdepth 是雪盖深度

(m)，zom 是植被的动力学粗糙度(m)。 
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在目前阶段，网格平均表面反照率我们将根据简单的面积平均给出。这样，我们的网格平

均表面反照率可表示为： 

  ,,,,,,, ])1([)1)(1()1(   scvvegsnveggcvvegcsnveg SFFFSFFF (5.21) 

式中，  , 是网格平均表面反照率；下标表示光谱段，即可见(vis)和近红外(nir)两谱段；下

标  表示入射辐射的入射方式，即直射(direct)和漫射(diffuse)。 

5.5 表面吸收的净辐射通量(Net radiation fluxes absorbed by surface) 

表面除了吸收太阳辐射和大气向下的长波辐射外，同时还向外发射自己的长波辐射。根据

前面几节给出的表面反照率，我们可以很容易地给出表面吸收的净辐射通量： 

1)植被冠层吸收的净辐射通量 

    植被植被冠层吸收的太阳辐射通量： 

  dirdirgdifgdircsnvegdirc RadsFFF ,,,,1,,,3,,,, )1()1()1()1(    (5.22) 

  difdifgdifcsnvegdifc RadsFFF ,,,,2,,,, )1()1()1(           (5.23) 

其中， dircF ,, 与 difcF ,, 分别为冠层吸收的直射和漫射太阳辐射通量； dirRads , 与 difRads , 分

别为到达表面向下的直射和漫射太阳辐射通量；下标表示可见和红外。这样，冠层吸收的净

辐射通量可写为： 

]2)()[1( 44
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
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

      (5.24) 

其中， s 与 c 分别为地面和冠层叶面的长波辐射发射率，取值范围是 0.9 - 1.0 (Kondrayev，1981)；

 为 Stefan – Boltzmann 常数；Radl 为大气向下的长波辐射通量；Tn 为地面表面层温度；Tc 为冠

层叶面温度； t 为冠层的长波辐射吸收率，我们将借用 Sellers(1986)给出的方案： 

)]},50min(,10max[exp{1 5


 t

t

L                    (5.25) 

2)地面吸收的净辐射通量 

地面吸收的净辐射通量： 

)1]()1[()1)(1)(1{( ,,,,,, dirssnvegcvvegdirgcvvegdirg FFSFSFF     

dirdifgdifgsnveg RadsFF ,,,,3,,,1 )]}1[()1()[1(                     (5.26) 



 56 

)1]()1[()1)(1)(1{( ,,,,,, difssnvegcvvegdifgcvvegdifg FFSFSFF     

difdifgsnveg RadsFF ,,,,2 )}1()1(                                      (5.27) 

地面吸收的净辐射可写为： 
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(5.28) 

如果地面为裸土，辐射的吸收假定仅在表面层，即有： 021 nsoil

RI ；如果地面为雪所覆盖，太

阳辐射可以部分穿透雪层。Jordan(1991，p22)认为：近红外光在雪介质的最长透过深度为 2 mm，

可以假定近红外光在表面层被全部吸收(因为在我们的模式中，只有在雪深大于或等于 1 cm 时，

才在表面水分平衡计算中考虑雪盖的作用，但在考虑表面反照率时除外)，所以，太阳辐射在雪

介质内的传播只考虑可见光部分。Jordan(1991，p22)给出的可见光在雪介质中的消光系数

(extinction coefficient)为： 

d

w
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003795.0
                           (5.29) 

这样，透过雪介质表面层底边界的辐射通量为： 
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在叶面气孔阻抗(stomatal resistance)的计算中，需要植被通过冠层顶总的向下的可见辐射通

量(即光合有效辐射通量)Par 以及直射可见辐射通量(光合活跃辐射，active photosynthetical 

radiation)与总的向下的可见辐射通量比率 Pd，它们可写为： 
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第六章 陆地表面与大气边界层之间的湍流交换通量

(Turbulent Fluxes) 

6.1 近地面层中的湍流通量 

对边界层大气的连续观测，大都是在离地面几米到几十米的高度上，利用百叶箱或气象塔

等工具所进行的。在这样的高度上所观测的边界层，通常称为近地面层。近地面层中，湍流应

力远大于粘性应力、地球自转柯氏力和气压梯度力，大气结构主要依赖于垂直方向的湍流输运。

在这一层中，动量、热量和水汽的垂直输运通量以及风向几乎不随高度变化。近地面层也称常

通量层，其中的动量、热量和水汽输运通量可表示为： 

tconsuwuF airairM tan2

*

''                     (6.1) 

tconsucwF pairairH tan**

''                  (6.2) 

tconsuqwqF airairQ tan**

''                    (6.3) 

其中， *u 是摩擦速度， * 是特征位温， *q 是特征比湿， air 是空气密度，这里的 pc 是定压比

热。 

近地面层中的动量、热量和水汽湍流输运通量常规的计算方法是：利用 Monin 和 Obukhov

用因次分析建立起来的通量廓线关系，对通量廓线关系式进行积分，然后就可以得到 *u ， * 和

*q 的函数关系式。但由这方法得到的 *u ， * 和 *q 的函数关系式中，包含一无量纲长度

——Monin-Obukhov 长度， 
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式中，k 是 von Karman 常数，取值范围一般为 0.35 – 0.41；Monin – Obukhov 长度是由动量输运、

热量输运与浮力参数 0g 所组成，它是一表征边界层大气层结稳定的无量纲长度。在稳定层

结下，湍流输运热量 0'' w ，则 0L ；在不稳定层结下， 0'' w ，则 0L ；在中性层
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结下， 0'' w ，则 L 。 *u ， * 和 *q 的函数关系式，由于其非线性，不可能用简单的代

数方法求解，它们需要用数值的迭代方法。如果在我们的计算中，需要考虑计算时间，一般说

来，这方法是不可取的。 

基于计算时间方面的考虑，在陆面物理过程模式中，大部分应用的是简单的经验关系式。

其中较为典型的经验关系式是由 Louis(1979，1982)所给出的关系式。式(6.1)、(6.2)用 Louis 关系

式可写为： 
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其中， rz 是观测高度； ru 是观测高度上的风速；  是观测高度上的位温与地面上的位温差；

Mz 是表面粗糙元的空气动力学粗糙长度， Hz 是热量粗糙长度；RiB 是表征大气层结稳定的另

一形式的无量纲数——总体 Richardson 数(bulk Richardson number)，它的表达式为： 
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式中， 一般取观测高度上的位温，有时也可能取观测高度下边界的平均位温。稳定层结大气，

RiB ＞0；不稳定曾结大气，RiB ＜0；中性层结大气，RiB ＝0。式(6.5)，(6.6)用阻抗形式来表

示，即有： 

amrairM ruF / ，                         (6.9) 

ahpairH rcF /  ，                      (6.10) 
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式(6.5)，(6.6)中，函数 fm 和 fh 是 Louis 经验函数： 
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1)，中性层结，RiB=0， 

1 hm ff                               (6.13) 

2)，不稳定层结，RiB＜0， 
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在层结极端不稳定的情况下( RiB )，热量与水汽的输送表现为对流输送，由于风的剪切

作用这时很小，动量的输运处于次要地位，fm 相对来说不是很重要。在此，只需考虑热量输运

在极端不稳定情形下与一般情形下的差别。对极端不稳定情况，Louis 经验函数表示为： 
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3)，稳定层结，RiB＞0， 

])51(101/[1),1/( 21 RiBRiBRiBzzf Wrm           (6.17) 

])51(151/[1),1/( 21 RiBRiBRiBzzf Hrh           (6.18) 

水汽的湍流交换，通常假定它与热量的湍流交换具有相同的阻抗，这样，水汽的湍流输运

通量可表示为： 

ahairQ rqF /                           (6.19) 

其中， q 表示观测高度上的空气比湿与表面上的空气比湿之差。 

6.2 裸土和雪盖表面与大气边界层之间的水热交换通量 

在本模式中，假定表面温度等于表面结点温度，根据式(6.10)和(6.19)，表面与大气边界层

之间的水热交换通量可写为： 
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agrnpairsnvegveggb rTTcFFFH /)(])1[(                (6.20) 

agrgairsnvegveggb rqqFFFE /)(])1[(                 (6.21a) 

其中， gbH 与 gbE 分别是裸土和雪盖表面部分与大气之间的感热和水汽交换通量； nT 是表面结

点温度； gq 是表面空气比湿； rT 与 rq 分别是观测高度上的空气温度和比湿； agr 是表面与大气

之间热量湍流输运阻抗(s/m)，它的计算公式相同于式(6.12)，其中的动力学粗糙长度 Mz 和热量

粗糙度 Hz 用土壤或雪盖的粗糙度来代替。在我们的模式中，地面为裸土时，粗糙度

mzz ogM

210 ， 3/MH zz  ；地面为雪盖时， )(10 3 mzz HM

 (Morris，1989)。 

表面水分蒸发过程是：水分以分子形式挣脱表面张力的吸附，逃逸出介质表面水膜，然后

才是边界层中的湍流输运。实际上，存在一表面阻抗。孙菽芬(1982)首先提出土壤表面阻抗这一

概念，并给出了阻抗的经验公式，后来一些学者对此作了进一步的工作(Sellers，1992)。在我们

的模式中，将借用 Sellers 给出的关系式(来源 SSiB 程序)： 
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其中， 
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式(6.21a)中， gq 是表面空气比湿，对于它的测定是非常困难的，通常用饱和比湿乘上一比例系

数来计算。如果已知表面温度，可以很容易得到饱和比湿。计算 gq 的方法是： 

)( nsatrg Tqhq                             (6.23) 

其中， )( nsat Tq 是表面温度为 nT 时的饱和比湿； rh 是表面空气的饱和度，它通常用 Philip(1957)

给出的关系式来计算： 
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其中， wR 是水汽的气体常数，它等于 461.5 J/kg·K；g 是重力加速度(9.8 m/s2)； sat 是水分饱和

土壤的水势(m)。对于雪盖，假定 rh =1。综合式(6.22)、(6.23)、(6.24)和(6.21a)，表面蒸发通量可
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重新写为： 
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6.3 植被冠层与大气边界层之间的水热交换通量 

植被冠层与观测高度的水热交换的热量和水汽来源于植被冠层的叶茎和冠层下地面两处。

在考虑冠层与观测高度之间的湍流输运的热量通量 acH 和水汽通量 acE 时，不仅要考虑 acH 和

acE ，而且还必须考虑冠层叶茎与周围空气的感热交换通量 cH 、叶茎上的水分蒸发量 wE 、通

过叶面气孔的水分蒸腾通量 trE 、以及冠层与地面的感热 gcH 和水汽通量 gcE 。上面的各通量，

用阻抗形式可表示为： 
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acracairsnvegac rqqFFE /)()1(                           (6.30) 

其中， dr =冠层与地面之间的湍流交换阻抗(s/m)， 

      br =冠层叶面的整体(bulk)边界层阻抗(s/m)， 

      cr =冠层叶子的整体气孔阻抗(stomatal resistance, s/m)， 

    surfr =土壤表面阻抗(s/m)， 

     acr =冠层与观测高度之间的湍流交换阻抗(s/m)， 
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acT =冠层空气温度(K)， 
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acq =冠层空气比湿。 

下面各节中，我们将分别给出 dr ， br ， cr ， acr ， acT ， acq 的计算方案。在给出它们之前，我

们必须要知道冠层顶与观测高度之间、冠层内和冠层下的风速廓线关系式。 

6.3.1 风速廓线 

    1)冠层顶与观测高度间的风速廓线 

一般情形下，我们已知的只是观测高度 rz 上的风速，为了得到观测高度 rz 下面各处的风速，

需要积分由 Monin-Obukhov 建立的风速廓线关系式，一个全面的考虑是应该包括大气层结的稳

定度。从试验中很容易发现，如果考虑层结稳定的影响，不仅会使计算程序复杂化，而且很有

可能出现计算不稳定。为了简单，假定冠层上某一过渡高度 tz 到 rz 之间的风速廓线为对数廓线，

通过一调节因子 2G 可以把对数廓线外推到冠层顶 2z 。Sellers(1986)通过对观测资料的分析发现

过渡高度 lz 可粗略取为： Ml zzz 785.112  ；调节因子可假定等于一常数，并认为所有植被有

相同的值， 75.02 G 。这样冠层顶上的风速廓线关系可写为： 
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式中， *u 是摩擦速度，它可以从式(6.5)中得到；k 是 von Karman 常数，取为 0.4；d 是零平面位

移高度， 2z 是冠层顶高度。由式(6.31)，我们可以得到冠层顶的风速 2u ： 
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2)冠层内的风速廓线 

如果冠层具有较大的叶子密度(冠层的闭郁度大)，其中的风速廓线更接近于指数关系(see，

Inoue，1963；Goudriaan，1977)，但叶子密度较小时，则表示为对数关系式。基于这些考虑，

Yamazaki 和 Kondo(1992)给出了一简单的指数风速廓线和对数风速廓线的插值关系式。为此，需

要定义一无量纲参数——冠层密度： 

LAIcc d
*

*                               (6.33) 

式中，
*

dc 为单叶的表面拖拽系数(drag coefficient)，在 Dorman 和 Sellers(1989)的工作中，给出了
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全球陆地主要植被的单叶 dc 值。所给出的风速廓线应满足下列条件， 

  (a)如果 0* c 时，风速廓线应收敛于对数廓线(logarithmic profile)， 
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其中， ogz 为冠层下地面的动力学粗糙度。 

  (b)如果 *c 较大时，风速廓线应与指数廓线关系一致， 
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(c)风速廓线随 *c 的变化应是平滑的。 

最后，冠层内风速廓线关系可表示为： 
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其中，f 是与 *c 有关的权重函数。由(6.35)计算的近地面风速，不能很好地反映u 随 *c 的减小，

为此引入一修正冠层密度 1*c 。如果冠层叶子仅存在 2/2z 和 2z 之间，且在每冠层平面上叶子面

积密度相同，权重系数 f 和 1*c 可写为： 
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其中， 1*logcx  。 

3)冠层下的风速廓线 

假定冠层下的风速廓线为中性条件下的对数关系，即有： 
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其中， 1u 为冠层底处的风速。 

    4)粗糙度和零平面位移 
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空气动力学粗糙度 Mz 定义为风速等于零的高度，本模式中，对有植被覆盖的、表面动力

学粗糙度引用 Yamazaki 和 Kondo(1992)给出的关系式： 
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其中，d 是零平面位移，如果植被组合得很密，那么这些粗糙元顶部的作用好似一个位移了的

地面，即由于植被的存在，会使风速等于零的高度从 Mz 提高到 d 处。同 Mz 一样，我们引用

Yamazaki 和 Kondo(1992)的计算关系式： 
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    在很多的有关边界层水热通量的工作中，大都假定热量粗糙长度 Hz 与动力学粗糙长度 Mz

相等，但实际上，它们并不完全一样，这个观点是澳大利亚著名边界层气象学家 Garrat 反复强

调的。Garrat 和 Hicks(1973)、Brutsaert(1979)等人在他们的观测中发现这一问题，并给出了 Hz 和

Mz 的量级关系式。根据 Verseghy 和 McFarlane(1993)的归纳，对植被和裸土，有下列关系式： 

2/MH zz    (森林)                      (6.42a) 

7/MH zz    (作物)                      (6.42b) 

12/MH zz   (草地)                      (6.42c) 

3/MH zz    (裸土)                      (6.42d) 

6.3.2 植被冠层顶与观测高度之间的水热湍流输运阻抗 

在式(6.12)中，考虑植被的零平面位移，即可得到冠层上的水热湍流输运阻抗 acr ， 
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    6.3.3 植被冠层与地面的水热湍流输运阻抗 

在我们目前的模式中，假定冠层下面大气为中性层结，应用式(6.12)即可得： 









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r                     (6.44) 

其中， ogz 为地面的动力学粗糙长度， lu 冠层高度 lz 处的风速。 

    6.3.4 冠层叶面边界层阻抗 

对于单片叶子表面，可以简单地认为是一热平板，应用热平板的热量边界层阻抗计算关系

式有： 

uh

hb
DD

wid
r

5.0
,                              (6.45a) 

其中， hbr , 是单片叶面的表面边界层阻抗；wid 是叶子的特征宽度(在我们的模式中，假定冠层所

有叶子具有相同的值)，Dickinson(1986)已综合给出了综合了陆地主要植被的 wid 值； uN 是

Nusselt 数； hD 是空气的热扩散系数。Goudriaan(1977)根据实验结果把上式进一步简化为： 

21

, 90 









u

wid
r hb                         (6.45b) 

其中，u 为叶面上的风速(m/s)。如果，假定冠层内不同高度平面上页面面积密度具有相同的值，

对整个冠层积分式(6.45b)，则可得到单位面积上冠层的整体叶面边界层阻抗， 
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其中，
'

12

121 ~)90(~ c
zz

LAI
widc


 

 

1*

2
2

2

2
1*21

2

1
2

1*

1*

2
2

21' 4

)/ln(

)4/exp(
)1(

2

1
1

4
exp1

4~
c

zk

zz

kc
ff

z

z

k

c

c

zk
fc

og































  

     



















 































2
2

121*

1

2

2
2

11*1
2

1*2

4

)(
ln

4
expln

4
expln

zk

zzc

z

z

zk

zc

z

z

k

c

z

z

ogog

 

在进行上面积分运算中，我们假定了在冠层内指数风速廓线占主要地位，即假定了式(6.36)中右



 66 

边第一下大于第二项。 

    6.3.5 气孔阻抗(stomatal resistance) 

Sellers(1985)在 Jarvis(1976)的单叶气孔阻抗的基础上，引进 Goudriaan(1977)给出的叶子在入

射辐射方向的投影面积 )(G 计算式后，对整个冠层积分得到了冠层的整体气孔阻抗(bulk 

stomatal resistance)： 

白天(day time)： 
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其中， cN 为冠层的绿层的绿叶比例，其余符号同辐射计算中的相同，这里的 f 和 )0(F 为： 
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                              (6.48) 
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夜间(night time)： 







)(
2/2

11
FL

cba
Nr tcc                    (6.47b) 

),()()()( acaccr eTfTffF                        (6.50) 

式(6.47)-(6.49)中各符号的意义的详细说明可参见 Sellers(1985,1986,1987)和 Xue(1991)。 

),()()()( acaccr eTfTffF                        (6.50) 

其中， )( rf  、 )( cTf 和 ),( acac eTf 分别为土壤水分、叶面温度、冠层空间空气的水汽压对气

孔阻抗的调节函数， 

)]}ln([exp{1)( 21 rr ccf                      (6.51) 

其中， r 是整个根区土壤的一平均水势，式(6.51)是 Xue(1991)对 Sellers(1986)的简化关系式， 1c

与 2c 是依赖于植被类型的参数。 

4))(()( 3
h

cHLcc TTTThTf                      (6.52) 
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1
03 ]))([( 4  h

cHL TTTTh  

)/()( 004 LH TTTTh   

其中， 0T 是植被光合作用最佳温度(K)， LT 是光合作用的下限温度(K)， HT 是光合作用的上限温

度(K)。 

)])((1/[1),( 5 acacsatacac eTeheTf                   (6.53) 

其中， sh 是一与植被类型有关参数(mb-1)， )( acsat Te 是冠层空气温度 acT 下的饱和水汽压(mb)， ace

是冠层空气的水汽压(mb)，上式不同于早期的 SiB 所给出的关系，它是 Sellers et al(1992)最新的

更正式。 

6.4 冠层空间空气的水分与热量平衡 

在式(3.3)和式(3.12)中，假定了植被冠层空间的空气热容量和水汽容量等于零，在此重新给

出这两个方程： 

gccac HHH                            (3.12) 

gctrwac EEEE                              (2.3) 

把(6.25)-(6.30)代入上面两式可以得到： 

)/()( GFAnGcFrAac CCCTCTCTCT              (6.54) 

)/()]()([ ''
GvAnsatrGcsatvrAac CCCTqhCTqCqCq         (6.55) 

其中， acsnvegA rFFC /)1(                                                   (6.66) 

bsnvegF rFFC /)1(                                                   (6.67) 

dsnvegG rFFC /)1(                                                    (6.68) 

)/()1('
dsurfsnvegG rrFFC                                             (6.69) 
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snvegv
rrr
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)1(                                          (6.70) 

对式(6.54)，(6.55)进行数值迭代，则可得到冠层空气温度 acT 和空气比湿 acq 。 
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6.5 表面与观测高度之间的网格平均感热和水汽交换通量 

    如果在一计算网格中，同时有裸露土壤、雪盖和植被覆盖存在时，需要考虑通量的平均值。

整个网格中平均的表面与观测高度之间的感热和水汽交换通量，在我们的模式中用简单的面积

平均来给出，即： 

acgb HHH  ，                        (6.71) 

acgb EHE  ，                        (6.72) 
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第七章 模式的组装及运行 

在前面几章中，我们已分别给出了 IAP94 的控制方程与通量的参数方案。这一章中，我们

将给出模式运行所需的参数及模式运行的计算流程。 

7.1 模式参数 

模式所需要的参数有两类。一类是基本参数，即：植被类型和土壤类型；二类是与基本参

数对应的植被、土壤的特征及物理性质参数。本模式所需的第二类参数见表 7.1，表 7.2。 

 

表 7.1 土壤参数 

1 d ， d  干土密度、土壤矿物质与有机的固有密度(kg / m3) 

2 satK  水分饱和土壤的水分输运系数(m / s) 

3 sat  水分饱和土壤的水势(m) 

4 B  对数坐标下的土壤水分持结曲线斜率 

5 dc  干土的比热(J / kg·K) 

6 tzq  土壤的石英含量 

7 sat  水分饱和土壤的表面反照率 

 

表 7.2 植被参数 

1 vegF  植被覆盖度 

2 LAI  叶面面积指数 

3 cN  绿叶比例 

4 root  表面层根密度与总的根密度比例 

5 wid  叶子的特征宽度(m) 

6 1z ， 2z  冠层底与冠层顶离地面高度(m) 
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7 0T ， HT ， LT  植被光合作用的最佳、上限与下限温度(K) 

8 l  叶角分布指数 

9 a ，b ， c ， 1c ， 2c  气孔阻抗系数(J / m3，W / m2，s / m，—，—) 

10  ，   单叶的表面反照率与透光系数( nirvis, ) 

11 
*

dc  单叶页面上的表面拖拽系数 

12 1D ， 2D ， 3D  土壤表面层、次表面层和深层厚度(m) 

 

7.2 数值计算流程 

在具体计算中，土壤按根区深度共分为三个层次即：表面层，也称浅层根区层，这一次层

温度变化为日变化，其中水分可直接由蒸发进入大气，厚度一般保持在 1 cm – 2 cm 的范围内；

次表面层，也称深层根区层，这一层的深度为根达到的最大深度，温度变化为月或季节性变化，

厚度一般在 14.8 cm – 47 cm 的范围内；深层，也称水分重力渗漏层，在这一层的下边界水流通

量只有重力项的作用(gravitational drainage)，温度变化为季节性变化，厚度在 1m – 3m 范围内。

地面有雪覆盖时，如果雪厚＜1 cm，我们不考虑雪介质内的水分与热量平衡，它的存在只影响

表面辐射性质和水分蒸发或升华；如果雪厚＞1 cm，我们将考虑雪介质内的水分与热量平衡，

随着雪的积累或消融，雪盖的分层数是变动的。在目前的模式中，雪盖最多分为两层，若雪厚

＞2 cm 时，将把雪分为两层，且顶部层厚度始终保持在 1 cm – 2 cm 的范围内，在计算中，根据

雪的积累和消融将不断对雪层进行分离和组合。加上植被冠层，本模式的最大垂直层次数目为

6。水分与能量平衡方程的时间差分，我们采用完全隐式格式。对于介质内的相变过程用分裂方

法计算，计算时间步长范围为 900 s – 3600 s。下面我们将给出 IAP 94 的计算流程。 

(1)读入土壤与植被的物理和特征参数，具体参数见表 7.1 和表 7.2。 

(2)读入模式初值及初始时刻的大气强迫场。 

    a)初值
0

cT ，
0

dewW ，
0

jT ，
0,j

l ，
0

jz ，
0,j

w   (j=1，2，…，5)。 

b)初始时刻的大气强迫场； 

0

ru ，
0

rT ，
0

rq ，
0ppc ，

0ppl ，
0

,Rads ，
0Radl ，

1kP (大气压)，
0

air  
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    c)计算初始变量，式(A-1)——(A-10)； 

        
0,j

i ，
0,j

l ，
0,2/1j

lU  (其中，j=1，2，…，5)， 

        
0

snF ，
0

cvS ，
0

snow ，
0d  (snow grain size)。 

 

(3)计算网格中裸土、雪盖、植被所占比例 

           (CALL FGRID) 

(4)读入 tt  时刻(k+1 时间步)的大气强迫场并计算太阳天顶角的方向余弦， 

1k

ru ，
1k

rT ，
1k

rq ，
1kppc ，

1kppl ，
1

,





kRads  ，
1kRadl ，

1kP (大气压)，
1k

air ，

1cos kz  。 

(CALL GETMET) 

(5)如果大气降水不等于零，即 ppc 和 ppl 其中之一不等于零， 

     a)计算降水的温度
1k

prT ，用湿温度计算公式计算； 

     b)计算冠层截留量 cP ，式(3.38)—(3.46)； 

     c)计算表面径流 )0(Y ，式(3.50)； 

        计算雨水的表面渗漏通量
1k

prU 和新雪量
1k

plU ，式(3.51) 

           (CALL INTERC) 

     d)计算冠层、表面土壤层或表面雪层的水分储存量； 

        dtPWW k

c

k

dew

k

dew

111                           (7.1) 

n

k

pr

kn

l

kn

l zdtU   /11,1,                        (7.2) 

n

k

pi

kn

i

kn

i zdtU   /11,1,                        (7.2) 

( i 的更新只对有雪层结点才计算) 

(6)如果裸土上的雪积累深度＞1 cm，初始化一新雪层，并给出这一新雪层的
1k

nT ，
1, kn

l ，
1, kn

l ，

1, kn

i ，
1, kn

w ，
1, knd ；如果雪积累深度＜1 cm，只累加雪的质量和厚度。 

(7)a)计算雪盖的压实率 CR，式(3.34)-(3.36)； 

b)计算由新雪和压实导致的雪厚度变化； 

开始主要循环(BEGIN TIME LOOP) 
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tUtCRzz snow

k

pi

k

j

kj   /)1( 11,
               (7.4) 

c)更新
1, kj

i ，
1, kj

l ，
1, kj

w ，
1, kj

l ，
1, kjd  (j=nsoil+1-n) 

(8)计算植被冠层的热容量，式(4.13)；雪层和土壤层的热容量及热传导率，式(4.16)、(4.19)， 
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ej

j

ejjj
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e

j

e

j

e zzzz               (7.5) 

021 e  

           (CALL THPARA) 

(9)计算表面反照率及吸收的净太阳辐射通量， 

           (CALL SURRAD) 

      a)计算土壤和雪盖的表面反照率及
1k

snow ，式(5.1)、(5.2)； 

           (CALL SOILALB) 

b)计算植被冠层的反照率与透过率，式(5.11)、(5.12)、(5.16)、(5.17)、(5.18)； 

           (CALL VEGALB) 

 c)计算








,

,,cF ，








,

,,gF ， arP ， dP ，式(5.22)、(5.23)、(5.26)、(5.27)、(5.31)； 

      d)计算
21,1  jk

RI ，式(5.30)。 

(10)求解能量平衡方程(5.11)、(5.14)、(5.15)， 

a)计算三对角矩阵中的系数，式(A—14)—(A—24)； 

b)用追赶法求解代数方程，式(A—25)—(A—27)； 

c)如果
k

jT ≤273.15，
kj

l

, ≠0 且
1k

jT ≥273.15，则介质内的固相水分可能融化，设置

1k

jT =273.15，(j=c，n，…，1)这里的 c 为冠层指标； 

      d)如果
k

jT ≥273.15，
kj

l

, ≠0 且
1k

jT ≤273.15，则介质内的液相水分可能冻结，设置

1k

jT =273.15，(j=c，n，…，1)。 

(11)a)计算裸土表面的表面阻抗 surfr 和空气动力学阻抗 agr ，式(6.12)、(6.22)； 

           (CALL SOILALB) 

b)计算植被存在时的表面粗糙度 Mz 和 Hz ，零平面位移 d，式(6.40)—(6.42)； 
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           (CALL ROUGHNESS) 

 c)计算阻抗 br 、 dr ，式(6.44)、(6.36)； 

           (CALL RBRD) 

      e)用迭代法求解 acr ， cr ，
1k

acT ，
1k

acq ，式(6.43)、(6.47)、(6.54)、(6.55)； 

f)计算感热与蒸散通量 gbH 、 gbE 、 gcH 、 gcE 、 wE 、 trE 、 acH 、 acE ，以及 H 、E ，

式(6.20)、(6.21)、(6.25)—(6.30)、(6.71)、(6.72)； 

      g)计算系数，式(A—3)—(A—10)。 

(12)计算土壤中水分汽化率、融化及冻结率， 

      a)汽化率
1,)(  kj

lv zM ，式(3.29)； 

      b)有融化或冻结存在时，计算介质内热量的盈余与亏缺； 
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(j = n-1，…，2，1) 

 

c)如果介质内水分有融化或冻结存在时，融化率或冻结率为： 

il

jkj

il LHeatingzM /)()( 1,  
，j = c，n，…，1，           (7.7) 

 d)计算由于融化或冻结导致的
1, kj

l 、
1, kj

i 、
1, kj

w 的变化， 
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(13)更新介质内的水分含量与分密度 dewW 、 l 、 i 、 l 、 w ， 

          (CALL RENEWW) 

     a)计算由蒸散导致介质内的水分变化， 
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     b)计算雪介质和土壤介质内的水流通量
1,21  kj

lU  (j = 1，2，…，n)； 

          (CALL WATERFLUX) 

     c)计算由于水流导致的介质内的水分变化； 
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(j = 1，2，…，n) 

     d)更新雪介质与土壤介质内的水分分密度。 

(14)组合与分离薄雪与厚雪层并更新组合或分离出的新雪层的
1, kjT ，

1, kj

l 、
1, kj

l 、
1, kj

i 、

1, kj

w ，
1, kjd ，(j 是新组合出的结点指标)， 

     a)分离(subdivide)，如果表面雪层厚度＞2 cm，把顶部的 1 cm 分离出，且分离出的雪层温

度等特征量不变；把分离出的下部 1 cm 雪与底部层雪组合成一新厚层雪，其中温度

等特征量按质量平均给出新值； 

          (CALL SUBDIVIDE) 

    b)合并(combine)，当表面雪层厚度＜1 cm 时，如果下面没有雪层，则把雪层从计算中移去；

如果下面有雪层，且两雪层总厚度＞2 cm，则从下面雪层移出一部分，使上面层雪厚

达到 1 cm。合并后新雪层的温度等征量按质量平均给出新值。 

          (CALL COMBINENODES) 
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(15)输出
1k

cT ，
1k

dewW ，
1, kjT ，

1, kj

l 。(j=1，n)，H，E，Radnet 等。 

(16)进入下一时间步长的计算(goto Item 3)。 

 

(17)结束(END) 

结束循环(END LOOP) 

**Execution completed** 
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第八章 总结与讨论(Summary and Discussion) 

IAP94 是为 AGCM 所发展的一个陆地表面物理过程模式。它试图尽可能对全球各种不同下

垫面的物理过程进行细致合理的描述，模式本身有着清晰的物理概念和较强的理论基础，在参

数化方面尽可能地应用了目前国际上已广泛认可的方案。另一方面，IAP94 在与 AGCM 耦合之

前，我们对它作了一系列的验证性试验，结果证明它是合理的，可以组装到 AGCM 中去。 

IAP94 是一个阶段性模式(interim model)，随着对陆面过程的认识加深以及资料的丰富，我

们将对它进行不断的完善和发展。在下一阶段，我们将着重开展下面几方面的工作： 

1、对能量平衡方程，构造满足时间—空间的完全守恒的差分格式。 

    2、对模式中的计算参数，例如，动力学粗糙度 omz 、零平面位移 d 、交换阻抗( cr 、 br 、 dr 、

ar )、表面反照率等参数作细致的分析比较。 

    3、开展表面与大气水热交换对植被参数及土壤参数的敏感性试验。 

4、完善模式的通量的网格平均计算方案，在模式中有效地考虑下垫面的非均匀性作用。 
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附录 A  热量平衡方程的数值解法 

对热量平衡方程(3.11)、(3.14)和(3.15)的数值求解，我们所采用的数值格式为全隐式格

式。为了避免迭代求解，首先，我们将对离散方程中的非线性项进行线性化，把这个非线性

离散方程组化为一个具有三对角系数矩阵的代数方程组；然后，用追赶法来求解这个代数方

程组。 

为了书写方便，我们将对一些系数计算式进行赋值， 
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其中， 
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式(A-13)中的系数为： 
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(j=1，2，…，n-1) 

其中， poU 是大气的降水速率(kg / m2·s)， pcU 是通过植被冠层到达地面的降水(kg / m2·s)。

上面各式中，k 表示时间步数，n 和 j 表示结点指标。 

在上面求解过程中，我们假定了阻抗 agr ， acr ， br ， cr ， dr 在 k+1 时间步长的值近似

等于它们在 k 时间步长的值。对方程(A-13)的求解，我们采用追赶法，具体方法如下： 
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附录 B：数学符号 

All units are in the SI system, with the exception of pressure, which is expressed as mb. 

        Albedo 

       Leaf reflection coefficient 

       Bulk or asymptotic extinction coefficient in snow 

nir       Extinction coefficient for near-IR radiation in snow 

vis       Extinction coefficient for visible radiation in snow 

k        Bulk density of coefficient k (mass/total volume) (kg / m3) 

         Fractional area of the leaves covered by water 

        Leaf transmission coefficient 

S        Long wave emissivity of ground 

C        Long wave emissivity of canopy 

         Viscosity coefficient (N·s / m2) 

0        Viscosity coefficient (N·s / m2) 

S        Viscosity coefficient at T=0℃ and S =0.0 (N·s / m2) 

k         Fractional volume of constituent k (m3 / m3) 

         Von Karman constant 

e         Effective thermal conductivity of media (W / m·K) 

         Thermal conductivity of media (W / m·K) 

air        Air density (kg / m3) 

i         Intrinsic density of ice (0.917×103 kg / m3) 

k         Intrinsic density of constitute k (kg / m3) 
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l         Intrinsic density of water (1.00×103 kg / m3) 

s         Density of snow, including liquid water (kg / m3) 

t         Density of total media (kg / m3) 

w         Density of water, including solid water and liquid water (kg / m3) 

          Stefan-Boltzmann constant (5.669×10-8 W / m2K2) 

age        Nondimensional age of snow 

          Porosity 

sd         Solid porosity (volume between the solids/total volume) 

l          Ross function of leaf-angle distribution 

          Water potential of soil (m) 

          General quantity in conservation equations 

t          Time step (s) 

V         Control volume (m3) 

z          Control thickness (m) 

 

B          Slope of the retention curve of soil water 

zcos     Cosine of the solar zenith angle 

E          Grid averaged moisture flux (kg / m2·s) 

acE         Moisture flux from canopy to atmosphere (kg / m2·s) 

gbE         Moisture flux from bare soil to atmosphere (kg / m2·s) 

gcE         Moisture flux from ground to canopy space (kg / m2·s) 

trE         Rate of transpiration from canopy (kg / m2·s) 

wE         Rate of evaporation from wet portions of the canopy (kg / m2·s) 

HF         Sensible heat flux (W / m2) 
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MF         Momentum flux (kg / m·s2) 

QF          Moisture flux (kg / m2·s) 

ageF         Snow age 

,,cF        Absorbed solar radiation by canopy (W / m2) 

,,gF        Absorbed solar radiation by ground (W / m2) 

snF          Fraction of vegetation covered by snow 

vegF          Fraction of a grid square covered by vegetation 

H           Grid averaged sensible heat flux (W / m2) 

acH          Sensible heat flux between the canopy top and observational height  (W / m2) 

cH           Sensible heat flux between the canopy and the air within the canopy (W / m2) 

gbH          Sensible heat flux between the canopy from the bare ground (W / m2) 

gcH          Sensible heat flux between the canopy bottom and ground (W / m2) 

RI            Absorbed net radiation flux (W / m2) 

J            Generalized flux 

K            Hydraulic conductivity (m / s) 

lK            Hydraulic permeability of snow ( m2) 

L             Monin-Obukhov length (m) 

LAI           Leaf are index (m2 / m2) 

tL             Local leaf are index of canopy ( vegt FLAIL / ) (m2 / m2) 

liL             Latent heat of fusion for ice (3.335×105 J / kg) 

viL             Latent heat of sublimation for ice (2.838×106 J / kg) 

vlL             Latent heat of evaporation for water [2.501×106 - 2370× (T-273.15) J / kg] 

ilM            Rate of melt (m / s) 
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ivM            Rate of sublimation (kg / m3·s) 

cN             Fraction of green leaves 

cP              Rate of precipitation interception (m / s) 

0P              Rate of precipitation (m / s) 

arP             Active photosynthetical radiation 

cP              Rate of precipitation interception by canopy (m / s) 

dP              Ratio of PAR and total downward visible radiation 

Radl           Downward atmospheric radiative flux (W / m2) 

Rads           Downward solar radiation flux (W / m2) 

RiB            Bulk Richardson number 

wR             Gas constant for water vapor (461.296 J / kg·k) 

S              Source or sink 

cvS             Fraction of a grid square covered by snow 

HT             Upper temperature limit for transpiration (K) 

LT              Lower temperature limit for transpiration (K) 

OT             Optimum temperature for transpiration (K) 

acT             Temperature of canopy air (K) 

cT              Canopy temperature (K) 

prT             Temperature of precipitation (K) 

rT              Air temperature at the observational height (m / s) 

U              Mass flux (kg / m2·s) 

lU              Mass liquid water flux (kg / m2·s) 

pU              Effective precipitation rate on ground, including snow and rain (kg / m2·s) 
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piU             Rate of snowfall on ground (kg / m2·s) 

prU             Infiltration of rain into the top control volume of soil (kg / m2·s) 

VU              Mass vapor flux (kg / m2·s) 

dewW             Total water stored by canopy (m) 

maxdewW           Maximum of water storage in canopy (0.0002m × LAI) 

)0(Y             Rate of surface runoff (m / s) 

)(hY             Rate of drainage in the bottom of soil (m / s) 

dc               Leaf drag coefficient 

dc               Specific heat of the dry soil (J / kg·k) 

ic                Specific heat of ice (-13.3 + 7.80×T J / kg·k) 

kc                Fractional compaction rate of snow cover (S-1) 

lc                Specific heat of liquid water (4217.7 J / kg·k) 

tc                Specific heat for the total media (J / kg·k) 

d                Diameter of snow grain (m) 

                 or Zero-plane displacement height (m) 

swd               Equivalent-water depth of snow cover (m) 

h                Coefficient of heat transfer (W / m2·K) 

rh                Relative humidity of the air at the soil surface 

ppc              Convection precipitation (m / s) 

ppl              Large-scale precipitation (m / s) 

acq               Air specific humidity in canopy space 

gq               Air humidity at the ground surface (kg / kg) 

rq                Air humidity at the observation height (kg / kg) 
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)(Tqsat            Saturated specific humidity at the temperature T (kg / kg) 

tzq                Content of quartz 

acr                Aerodynamic resistance between canopy and observational height (s / m) 

agr                Aerodynamic resistance between ground and observational height (s / m) 

dr                 Aerodynamic resistance between ground and canopy air space (s / m) 

root              Fractional factor of root in soil node 

br                 Bulk boundary layer resistance (s / m) 

cr                 Bulk stomatal resistance of vegetation (s / m) 

surfr               Bare soil surface resistance (s / m) 

s                 Liquid water saturation (fraction of voids filled by liquid water (m3 / m3)) 

es                Effective liquid water saturation (m3 / m3) 

ru                Wind speed at the observational height (m / s) 

wid              Leaf dimension (m) 

1z                Height of canopy bottom (m) 

2z                Height of canopy top (m) 

Hz               Thermal roughness length (m) 

mz               Aerodynamic roughness length (m) 

rz                Observational height (m) 

 

Subscripts 

                 Wavelength (μm) 

                 Direct or diffusion 

aira,              Air 

c                 Canopy 

d                 Dry soil constituent 
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dif                Diffuse 

dir                Direct beam 

g                 Ground, soil 

i                  Ice 

k                 Generalized coefficient for constituent 

l                  Liquid water 

nir                Near-infrared radiation 

p                 Plant 

s                  Snow-cover 

sat                Saturated 

sd                 Solid 

t                   Total media, snow, soil or plant 

v                  Water vapor 

vis                Visible radiation 

w                 Combined liquid and soil water phases 

 

Superscripts 

c                 Nodal index of canopy 

cb                Index referring to the bottom of canopy 

ct                Index referring to the top of the canopy 

j                 Nodal index 

2

1
j             Index referring to the upper bounding surface of the control volume 

2

1
j             Index referring to the lower bounding surface of the control volume 

k                 Time step 

n                 Ground surface nodal index 

nsoil              Soil surface nodal index 
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