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可用于陆面过程模型的地形指数水文模型

中简化参数化方案的研究
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摘　要　在全球气候系统模型中，陆面水文过程对提高模拟精度有显著作用。土壤水分空间非均匀分布对于蒸发和径流的

计算以及能量在潜热和感热之间的分配具有重要的影响，但现有的多数陆面过程模式未能考虑土壤水分水平非均匀性的影

响。地形指数模型以其较好的物理基础、参数少、计算量小，且能考虑地形变化对土壤水分非均匀分布影响等优点，使其有潜

力模拟陆面过程中水分过程分布非均匀二维特性。目前地形指数水文模型已被推荐应用于陆面过程模式（Ｌａｎｄｓｕｒｆａｃｅｍｏｄ

ｅｌｓ，ＬＳＭｓ）中以改进对陆面水文过程的模拟能力。在地形指数模型中，数据的空间分辨率、河道的起始临界值、非饱和区域的

分区和空间各点的坡度等因子不同的确定，都能对模拟结果产生重要影响，对它们如何合理地给定，既不降低模型精度，又能

省时、省资源是十分重要的。本研究通过大量的敏感性模拟试验，较系统地探讨上述参数不同的确定方案对流域水量平衡模

拟结果的影响。主要结论有：（１）将流域按地形指数值大小分为１６块与仅区分饱和区与非饱和区或仅区分饱和区、较湿润区

和较干区３块模拟结果相差不大，因此将地形指数模型应用于陆面模式时仅区分饱和区与非饱和区或区分饱和区、较湿润区

和较干区３块这种简化方案也许是一种可行的选择；（２）不考虑坡度会扭曲水量平衡各要素的计算，用一个平均坡度替代实

际坡度的办法就会有比较接近了实际坡度的结果。因此，ＬＳＭ模型中一维均匀的网格做法应该改进，但太细致的坡度取法也

许没必要。以上结论可为今后发展用于陆面模式的大尺度水文模型提供依据。

关键词　陆面过程模型，地形指数模型，简化参数化方案，敏感性试验

中图法分类号　Ｐ３３９　Ｐ３４３

１　引　言

陆面水文过程对全球气候系统起到十分重要的

作用，水文过程模型描述好坏对提高气候系统模拟

精度有显著的作用。在降水作用下，陆面水文循环

中２个重要分量———陆地的蒸发（散）和径流（地表

径流和地表以下径流），都对气候系统变化起到不可

低估的作用。陆地的蒸发（散）占陆地总降水量的

６０％—７０％，它影响气候系统潜热和感热的分配，对

大气环流和全球气候系统产生直接的作用。径流量

（最终变成入海的河道径流）是水循环的另一重要分

量，占陆地降水量的３０％—４０％，它通过影响陆面

蒸发（散）和进入海洋的淡水通量同样对气候系统有

重要作用，和全球缺少蒸发（散）（以及下面将讲到的

土壤湿度）观测数据相比，世界上的各流域河道都有

长年、大量出口径流量的观测数据，它们是检验陆面

水文过程模型性能，提高这些模型质量很好的指示

器。陆地的蒸发（散）和径流（地表径流和地表以下

径流）不是孤立无关的，它们是互为作用、相互影响

的分量。Ｋｏｓｔｅｒ等（１９９７）曾研究了不同的蒸发及

地表径流表述方法对陆面年蒸发的影响，明确地指

出“径流与蒸发是相互影响的、它们各自描述好坏对

陆面与大气间的能量与水汽交换过程具有同样重要

的影响，如果没有一个好的水文模型，即使有很正

确的计算蒸发的公式，也不能得到正确的蒸发计算

结果”。

关联这种相互作用的重要因子是土壤湿度，土

壤湿度（它的大小和分布）是仅次于海温的影响气候

系统的关键因子，它直接控制蒸发（散），进而控制影

响气候系统的潜热和感热的分配，控制地表径流和

地表以下径流（两者之和为总径流，约各占总径流一

半），最终形成入海的河道总径流。当然，土壤湿度

也不是独立的，在降水作用下，它的大小和分布与蒸

发（散）和径流大小、分布密切相关。所以说，降水作

用下的土壤湿度的大小和分布、蒸发（散）和径流在

水循环中是３个相互作用、互为依存的分量。

现有的陆面物理过程模型中水分过程分量描

述，不论是早期第一代的水桶（Ｂｕｃｋｅｔ）模型还是２０

世纪８０年代后发展的很多大叶模型（如８０年代中

期发展的ＳＶＡＴ模型（ＢＡＴＳ及ＳＳＩＢ等），由于采

用了理想水平均匀的网格区域为研究单元，降雨—

径流的计算是基于求解一个水平均匀单元内垂直一

维的土壤水分平衡方程，在这样的模型中，土壤湿度

空间非均匀分布的特点和由此引起的径流和蒸发

（散）之间的相互作用特点都被抹杀了，其结果必对

下垫面上能量分配的正确计算、进而对大气运动的

正确模拟产生明显影响。有人指出，对于研究尺度

１０４—１０５ｋｍ２ 的 ＳＶＡＴ 模型，这种只注重蒸发

（腾）、土壤水分过程的一维描述，必然忽视了整个水

文过程具有明显二维特征的基本图像，使之不能完

整描述陆地和大气间的水热交换过程，这种不足必

须加以改进。随着陆面过程模式发展研究的深入，

发展一个研究区域为１０４—１０５ｋｍ２ 的大尺度水文

过程模型，它能够模拟土壤水分和水文过程各分量

的二维分布的特点、能反映径流和蒸散之间相互作

用影响及最终对感热和潜热分配的影响，已成为陆
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面物理过程参数化研究的一个十分重要方面。

由于流域水文过程实在太复杂，而我们对复杂

水文过程认知又很不完全，只能是我们对复杂水文

过程理解的有限反映，现有的水文模型不可能做到

准确地表述复杂水文过程的全部。因此，现有的水

文模型发展过程，只能是向围绕要解决主要问题而

做出不同程度的简化描述、而对这种简化对其他方

面产生的误差和不确定性只能有所宽容的方向前

进。现有的水文模型基本上有３类：（１）建立在大量

观测事实基础上的经验性集总式水文模型，这种模

型简单明确，但缺少物理基础，不能反映水文要素对

流域内空间非均匀性和流域下垫面发生变化后的响

应，通用性差；（２）２０世纪８０年代，国际上曾研制了

具有细致物理基础的分布式水文模型（例如ＳＨＥ

模型，Ａｂｂｏｔｔ，１９８６），但模型中包含大量的难以获

得的参数，因此难以广泛应用，更不要说用于大尺度

网格范围的水文循环模拟研究；（３）介于（１）和（２）类

之间、有相当物理基础的半经验模型。目前水文界

比较一致的看法是发展第３类水文模型。Ｋｉｒｋｂｙ

（１９９３）曾提到：最有希望达到对水文过程有总体性

认识办法也许是发展（１）和（２）类之间有相当物理基

础的半分布性、半经验模型。Ｂｅｃｋｅｒ（１９９２）和

Ｓｃｈｕｌｔｚ（１９９３）曾建议把流域划分成土地利用、土

壤、坡度和植被等组合、水文性质和响应相似的多个

相似单元进行处理，而不是像类型（２）模型进行完全

的分布式处理。

造成土壤水分大小和空间非均匀，进而影响蒸

发（散）、地表径流、地表以下径流及总径流时空非均

匀分布的因素很多，地形地貌、降水、植被分布和土

壤等因素的空间非均匀性均能造成土壤水分空间非

均匀性。在现有的计算能力迅速发展的背景下，水

文模型发展有了很大的进展，利用缩小研究单元和

ＭＯＳＡＩＣ方案，植被分布和土壤等因素的空间非均

匀性影响已得到一定程度的考虑，降水的空间非均

匀性如果当区域天气模型或大气观测网的研究单元

尺度与对流降水范围的尺度相匹配，也有望得到较

好的解决。地形地貌对土壤水分空间非均匀分布有

显著影响，由于地表径流和地表以下径流总的趋势

是由高处向低处汇聚，造成山脚地带、河岸地区和地

形辐合的洼地潜水埋深浅，土壤水分高于山坡地带

的非均匀分布（Ｂｅｖｅｎ，ｅｔａｌ，１９７９，２０００）。早年

Ｂｅｖｅｎ等（１９７９）提出的、后又经很多人发展的ＴＯＰ

ＭＯＤＥＬ（Ｂｅｖｅｎ，ｅｔａｌ，１９７９；Ｂｅｖｅｎ，２０００）就是符

合Ｂｅｃｋｅｒ和Ｓｃｈｕｌｔｚ建议的并以地形指数作为相似

单元组合而发展的半分布式的物理模型，它有较好

的物理基础、所需的参数少、有物理意义且可测、计

算量也小，能考虑土壤水分空间分布不均匀及其影

响等优点受到研究者的关注，有潜力应用于陆面过

程以模拟次网格的水分变量分布的非均匀性，以改

进陆面模型中水量平衡与水分循环的模拟，更真实

地模拟陆面水文过程以及辐射能在感热与潜热之间

的分配（Ｒａｎｄａｌ，ｅｔａｌ，２０００）。

地形指数模型（ＴＯＰＭＯＤＥＬ）虽有较好的物理

基础，但也有它的假设限制和参数设置等问题。首

先，它要求详细的地形高程的信息，近年来随着地理

信息软件的迅速发展和数字高程模型的广泛应用为

它的应用提供相当的保证。其次，经典的 ＴＯＰ

ＭＯＤＥＬ模型有３个基本假设要求（Ｂｅｖｅｎ，ｅｔａｌ，

１９７９），（１）饱和区的动力学由连续的平衡态来近似

表示，对地下水的补充速率（犚）在流域内为常量；

（２）驱动饱和区内水运动的水力梯度可由地表面的

地形近似坡度来表示，这种情况只可能发生在浅层

地下水中；（３）土壤的水力学导度（Ｈｙｄｒａｕｌｉｃｃｏｎ

ｄｕｃｔｉｖｉｔｙ）犓（狕）随土壤的深度狕以ｅ指数型犓（狕）＝

犓０ｅｘｐ（－犳狕）规律减少，且其中的犓０ 和犳都为空

间的常量。为此对于ＴＯＰＭＯＤＥＬ，至少有二方面

工作需 做：（１）诠释和开 拓这 些假设 的限制，

Ｆｒａｎｃｈｉｎｉ（１９９６）等对这些假设限制合理性给出过

较好的诠释。为了弱化基本假设的限制，Ｓａｕｌｎｉｅｒ

等（１９９７）把犓（狕）＝犓０ｅｘｐ（－犳狕）推广到犳在流域

空间内有非均匀分布情况，而 Ｗａｎｇ等 （２００５）推导

了导水度的犓（狕），犓（狕）＝犓０（１－犳狕）
狀 幂指数变化

的地形指数模型，放宽了 ＴＯＰＭＯＤＥＬ的应用范

围；（２）进一步简化模型的参数化方案，Ｎｉｕ（２００５）

的工作就是一个例证，以 ＴＯＰＭＯＤＥＬ为基础，提

出了有可能用于陆面过程模型的简化的ＳＩＭＴＯＰ

模型。另一方面，在应用 ＴＯＰＭＯＤＥＬ时，牵涉到

很多参数和参数化方案的选定，不同的选定都会对

模拟结果产生影响，搞清这些影响，对改进简化模

型，是十分重要的。本文在Ｓｕｎ等（２００４）对 ＴＯＰ

ＭＯＤＥＬ研究的基础上，以长江上游梭磨河流域

（２５３８ｋｍ２）为研究对象，对其１９６０—１９９９年逐日

流量进行大量模拟试验，对地形指数模型中网格精

度、河道的起始临界值（ＣｈａｎｎｅｌＩｎｉｔｉａｔｉｏｎＴｈｒｅｓｈ
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ｏｌｄ，ＣＩＴ）、流域分块和坡度采用不同选定，进行了

较详细的敏感性研究，从大量的模拟试验结果中，较

系统地探讨这些参数和参数化方案的不同选择对流

域水量平衡模拟结果的影响，为发展用于陆面过程

模型的、不失精度并减少对数据库精度和计算机要

求、简化的地形指数模型提供依据。

２　地形指数模型简介

２．１　模型得出的基本结果及地形指数

模拟流域的总体模型中，包含有２个相互耦合

的子模型块（Ｓｕｎ，ｅｔａｌ，２００４），即为考虑地形影响

土壤湿度非均匀分布的ＴＯＰＭＯＤＥＬ模型块，和处

理大气条件强迫作用下、不同性质的土壤和不同类

型的植被作用的较简单的陆面过程模型，该陆面过

程模型与ＳＳＩＢ、ＢＡＴＳ和ＣＬＭ 等陆面模型有类似

的功能，计算植被截留水、入渗、蒸发、土壤层含水量

和补充地下水的下渗速率。

２．１．１　ＴＯＰＭＯＤＥＬ的理论推导

（１）流域内点犻处土壤饱和缺水量犇犻（Ｂｅｖｅｎ，

２０００）（或者说点犻处地下水埋深狕犻）和流域平均饱

和缺水量犇（或者说流域平均地下水埋深狕）的关系

犇犻＝犇＋犿（λ－ｌｎ
犪
ｔａｎβ

）　　 （１ａ）

或

狕犻＝狕＋
１

犳
（λ－ｌｎ

犪
ｔａｎβ

）　　 （１ｂ）

式中，犪为流经坡面任一点犻处的单位等高线长度

的上坡汇流面积，β为该点处地面的坡降梯度，ｌｎ（犪／

ｔａｎβ）为该点处的地形指数。λ为流域平均地形指数

λ＝
１

犃∫
犃

０
ｌｎ
犪
ｔａｎβ

ｄ犃，犃为流域的面积。犿和犳为土

壤导水率随土壤深度变化函数中的参数。

根据式（１）可知，（１）由犇 和地形指数给出犇犻

（或者说狕犻）的分布，而由犇犻（或者说狕犻）的分布，可

以看出对土壤层水分状态的影响，进而影响蒸发、入

渗等。例如，犇犻≤０的区域，即为饱和区，降在饱和

区的降水，直接形成地表径流，且为饱和蒸发，入渗

几乎为零。（２）饱和区的面积随流域平均饱和缺水

量的增加而减小，反之亦然。（３）在同一时刻，地形

指数大的区域饱和缺水量小，土壤层容易达到饱和；

反之，地形指数小的区域饱和缺水量大，土壤层不易

达到饱和。

（２）地表以下径流（Ｓｕｂｓｕｒｆａｃｅｒｕｎｏｆｆ）犙ｂ 为

（Ｂｅｖｅｎ，２０００；Ｓｉｖａｐａｌａｎ，ｅｔａｌ，１９８７）

犙ｂ＝犙０ｅ
－犇／犿
　　　　 （２ａ）

或

犙ｂ＝犙０ｅ
－犳狕　　　　　 （２ｂ）

式中，犙０ 为犇＝０时的地表以下出流量。

２．１．２　流域平均饱和缺水量

缺水量犇是时间的变量

犇狋＝犇狋－１－狉＋犙ｂ　　 （３）

式中狋和狋－１为两相临时段。非饱和层向饱和层

补给的水分通量狉在ＴＯＰＭＯＤＥＬ运算过程中，则

是由所耦合的陆面过程模型决定的非饱和层含水量

犙ＳＵＺ通过经验公式来计算，在本模型中的经验公式

狉＝
犙ＳＵＺ狋
犇犻狋犱

　　犇犻＞０　　　 （４）

式中狋犱 为非饱和层向饱和层输送单位水深所需的

时间参数。

地形指数ｌｎ（犪／ｔａｎβ）是地形指数模型的核心参

数（Ｂｅｖｅｎ，ｅｔａｌ，１９７９），目前已广泛使用数字地形模

型（ＤＴＭ）或数字高度模型（ＤＥＭ）计算地形指数的

空间分布。网格大小和每个网格的平均坡度随所使

用的ＤＥＭ的分辨率不同而不同，因此所用的ＤＥＭ

的空间分辨率会影响汇流面积犪以及局地坡度β的

计算结果。为了消除河道网格对地形指数分布函数

的影响，通过对每个网格的汇流面积设置一个上限

值，即河道起始临界值ＣＩＴ，河道起始临界值的大小

设置也对汇流面积犪产生影响。因此，地形指数大

小及其分布与所用的ＤＥＭ的空间分辨率以及河道

起始临界值有关。流域不同的地形指数及其分布函

数对犇犻的大小和地下水位的空间分布的计算产生

影响，最终将影响径流量的模拟结果。另外，在程序

操作中，根据地形指数的分布，按地形指数从大到小

将流域分成若干块进行计算（Ｂｅｖｅｎ，２０００）。分块

的数目对模型计算的水分亏缺犇犻 和径流量等也会

产生影响。因此，有必要分析研究这些参数因子对

水文过程模拟结果的影响。

２．２　模型参数的确定

本文采用 Ｂｅｖｅｎ在网站上公布的模型程序

ＴＯＰＴ９５０２．ｆｏｒ进行水文模拟。模型主要参数有流
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域平均水分亏缺为零时的地表以下径流犙０、土壤导

水率随深度变化函数中的参数犿，根系层的最大持

水量犙ＳＰＺ
Ｍａｘ
、非饱和层向饱和层水分输送单位水深

所需的时间参数狋犱 以及冠层的最大截流量犙ＳＤ。考

虑到降水透过土壤大孔隙和土壤裂隙的补给作用，

在程序中到达土壤表面的降水以一固定的比例

犘Ｍａｘ补给根系层下的非饱和层蓄水量犙ＳＵＺ，而非饱

和层中的蓄水量则以通量狇狏 补给饱和层。根据梭

磨河流域不同时期土地覆盖情况，对每个网格确定

不同的土地植被类型，给以不同植被冠层对降水不

同的最大截流量，并统计出流域内加权平均的冠层

最大截流量犙ＳＤ，据此，由降水狆确定出流域有效降

水狆１。选择１９８０—１９８４年连续无降水时期的流量

实测值随时间的变化曲线确定犙０ 和犿。对于梭磨

河流域雨季（５—９月）犙０ 和犿分别为３．５ｍｍ／ｄ和

３９ｍｍ，１０—４月分别为２．０ｍｍ／ｄ和６０ｍｍ。流

域加权平均的冠层最大截流量犙ＳＤ为２ｍｍ。模型

对参数犙ＳＲＺ
Ｍａｘ
不敏感，其值的变化对模拟结果影响

很小，经调试取值４０ｍｍ。狋犱 小于０．０２５ｄ／ｍｍ后，

对模拟结果影响很小 ，该参数取值０．０１５ｄ／ｍｍ。

犘Ｍａｘ经调试取值０．８０（Ｓｕｎ，ｅｔａｌ，２００４）。汇流根据

产流区距流域出口的水流路径长度，确定出流域面

积距离分配曲线，假定流域中流速分布均匀，根据

流速与流量的经验公式转换成面积时间曲线，采用

等流时面积时间曲线进行汇流计算。

逐日降水资料取自马尔康县气象站（资料年代

１９５４—１９９９年）及红原县气象站（资料年代１９６１—

１９９９年），然后按红原县与马尔康县占流域面积的

百分比对两站的逐日降水取面积加权平均以代表流

域平均逐日降水（其中１９６０年红原站资料缺失，只

取马尔康站资料）。根据梭磨河流域１００ｍ×１００ｍ

分辨率的ＤＥＭ及ＣＩＴ取值０．５ｋｍ２ 计算的流域地

形指数分布，用以上参数和ＴＯＰＴ９５０２．ｆｏｒ一共模

拟了１９６０—１９９９年流域４０年逐日流量，将模拟结

果与４０年流域出口断面实测逐日流量进行了比较，

采用确定性系数检验了模型的模拟效果（Ｓｕｎ，ｅｔａｌ，

２００４）。

犈＝１－
σ
２
ε

σ
２
ｏ

　　　　　 （５）

式中，犈为确定性系数，σ
２
ｏ、σ

２
ε 分别为实测值的方差

和模拟值与实测值之差的方差。

３　网格大小和ＣＩＴ取值的影响研究

３．１　网格大小和犆犐犜取值对地形指数犾狀（犪／狋犪狀β）

的空间分布的影响

如前所述，所使用的ＤＥＭ 的分辨率和不同的

ＣＩＴ将影响地形指数及其分布函数的计算结果。

Ｗｏｌｏｃｋ等（１９９４）的研究指出：过低的ＤＴＭ 分辨率

会使衡量模拟结果的确定性系数减小。但大范围高

分辨率的ＤＥＭ 并不易获得，对于大尺度水文过程

研究而言目前一般使用较低分辨率的ＤＥＭ（例如

１ｋｍ２）。因此，有必要详细了解不同ＣＩＴ和ＤＴＭ

的分辨率对水量平衡各分量模拟结果的影响，并

界定一个能保证模拟精度、可接受的ＤＥＭ分辨率

范围。

图１ａ给出不同网格大小和不同ＣＩＴ时地形指

数的分布，每个图中间上方数据（１００，２００…）表示网

格尺度的大小（单位：ｍ），而图中右上方犆１，犆３ 等在

不同网格尺度中的值已由表１中给出，图１ｂ给出了

ＣＩＴ基本相同时不同网格大小的地形指数分布，图

１ｃ给出了网格大小１００ｍ时但不同ＣＩＴ的地形指

数累积曲线。由图１可知：（１）对于相同网格大小，

ＣＩＴ值越小，地形指数的分布越集中，峰值越高。随

着ＣＩＴ值的增加，峰值和集中程度下降，分布函数

向地形指数增大的方向偏移，地形指数的平均值和

最大值均有增加，但在ＣＩＴ大于各自的犆３ 后，其值

的进一步增加对分布函数的影响就很小了；（２）在

ＣＩＴ基本相同时，随着网格尺度的增加，地形指数

分布函数向地形指数增大的方向偏移，流域地形指

数的最小值、平均值和最大值均增加。随着 ＤＥＭ

分辨率的减小（网格尺度增加），高度的变化被平滑，

使计算的坡度β小于高分辨率的。同时，网格的面

积增加会使上坡方向汇流面积犪增加。因此用较低

分辨率的ＤＥＭ 计算的地形指数最大值、最小值和

平均值有所增加，同时造成分布函数向地形指数增

加的方向偏移。ＣＩＴ的增加使形成河道的临界值增

加，也就是使坡面的上限值增加，结果造成分布函数

向地形指数增大的方向偏移，同时地形指数的平均

值和最大值均有所增加。对于较低的分辨率，由于

网格尺度大，ＣＩＴ取值应有所增加。表１中对于各

种分辨率，ＣＩＴ取值从最小值犆１（一个网格的面积，

也就是最大坡面不超过一个网格的面积，汇流面积

大于一个网格面积的网格就作为河道网格不参与地

５５３邓慧平等：可用于陆面过程模型的地形指数水文模型中简化参数化方案的研究　　　　　 　　　 　　　　　　　　　　　



形指数的统计）变化到各自的ＣＩＴ５，给出了很宽的

范围以分析不同的ＣＩＴ对地形指数分布函数计算

结果和对水文模拟结果的影响。为比较相同的ＣＩＴ

而网格大小不同的地形指数分布函数的差异，对于

不同的网格大小有意识地选择一个基本相等的

ＣＩＴ，１００ ｍ 的 犆５ ＝５．０ｋｍ
２，２００ ｍ 的 犆４ ＝

５．０ｋｍ２，４００ｍ的犆４＝５．１２ｋｍ
２以及８００ｍ的犆３

＝５．１２ｋｍ２（表１）。

图１　不同网格大小和ＣＩＴ地形指数的分布

（ａ１—ａ４．不同网格大小下、不同ＣＩＴ时地形指数的分布，ｂ．ＣＩＴ基本相同时、不同网格大小

的地形指数分布，ｃ．网格大小１００ｍ时、不同ＣＩＴ的地形指数累积分布）

Ｆｉｇ．１　Ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｆｕｎｃｔｉｏｎｓａｎｄｃｕｍｕｌａｔｉｖｅｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｆｕｎｃｔｉｏｎｓｏｆｔｏｐｏｇｒａｐｈｉｃｉｎｄｅｘｆｏｒｄｉｆｆｅｒｅｎｔｇｒｉｄｓｉｚｅｓａｎｄ

ｃｈａｎｎｅｌｉｎｉｔｉａｔｉｏｎｔｈｒｅｓｈｏｌｄｓ（ａ１－ａ４．Ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｆｕｎｃｔｉｏｎｓｏｆｔｏｐｏｇｒａｐｈｉｃｉｎｄｅｘｖａｌｕｅｓｆｏｒｔｈｅ

ｄｉｆｆｅｒｅｎｔｃｈａｎｎｅｌｉｎｉｔｉａｔｉｏｎｔｈｒｅｓｈｏｌｄｓｕｎｄｅｒａｃｅｒｔａｉｎｇｒｉｄｓｉｚｅｏｆ１００，２００，４００ａｎｄ８００ｍ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ；

ｂ．ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｆｕｎｃｔｉｏｎｓｏｆｔｏｐｏｇｒａｐｈｉｃｉｎｄｅｘｆｏｒｔｈｅｄｉｆｆｅｒｅｎｔｇｒｉｄｓｉｚｅｓｕｎｄｅｒａｌｍｏｓｔｔｈｅｓａｍｅｃｈａｎｎｅｌｉｎｉｔｉａｔｉｏｎｔｈｒｅｓｈｏｌｄ；

ａｎｄｃ．ｃｕｍｕｌａｔｉｖｅｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｓｏｆｔｏｐｏｇｒａｐｈｉｃｉｎｄｅｘｆｏｒｔｈｅｄｉｆｆｅｒｅｎｔｃｈａｎｎｅｌｉｎｉｔｉａｔｉｏｎｔｈｒｅｓｈｏｌｄｓｗｉｔｈｔｈｅｇｒｉｄｓｉｚｅｏｆ１００ｍ）
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表１　不同网格大小与ＣＩＴ的组合下流域平均

地形指数的统计性质

Ｔａｂｌｅ１　Ｓｔａｔｉｓｔｉｃｓｏｆｔｈｅｍｅａｎｔｏｐｏｇｒａｐｈｉｃｉｎｄｅｘ

ｏｆｃａｔｃｈｍｅｎｔｆｏｒｔｈｅｄｉｆｆｅｒｅｎｔｇｒｉｄｓｉｚｅｓ

ａｎｄｃｈａｎｎｅｌｉｎｉｔｉａｔｉｏｎｔｈｒｅｓｈｏｌｄｓ

空间分辨率（ｍ） ＣＩＴ（ｋｍ２） 平均地形指数 变化范围

１００ 犆１＝０．０１ １１．１ ８—２０

１００ 犆２＝０．１ １２．２ ８—２２

１００ 犆３＝０．５ １２．４ ８—２３

１００ 犆４＝１．０ １２．４ ８—２３

１００ 犆５＝５．０ １２．５ ８—２５

２００ 犆１＝０．０４ １２．５ １１—２１

２００ 犆２＝０．４８ １３．２ １１—２２

２００ 犆３＝１．０ １３．３ １１—２３

２００ 犆４＝５．０ １３．４ １１—２５

２００ 犆５＝１０．０ １３．４ １１—２５

４００ 犆１＝０．１６ １３．９ １３—２２

４００ 犆２＝０．４８ １４．３ １３—２３

４００ 犆３＝０．９６ １４．４ １３—２４

４００ 犆４＝５．１２ １４．７ １３—２５

４００ 犆５＝１０．２４ １４．７ １３—２５

８００ 犆１＝０．６４ １５．７ １４—２３

８００ 犆２＝１．２８ １５．９ １４—２３

８００ 犆３＝５．１２ １５．９ １４—２５

８００ 犆４＝１０．２４ １６．２ １４—２５

８００ 犆５＝１９．８４ １６．３ １４—２５

　　不同网格大小和不同的ＣＩＴ选定计算的地形

指数分布函数不同，这必然影响到水文模拟结果。

以下将就它们对逐日径流深、多年平均各月总径流

深、多年平均年径流深和多年平均年蒸散发量模拟

结果的影响进行逐一分析。

３．２．１　对逐日各种径流深模拟结果的影响

保持其他模型参数不变，分别用不同空间分辨

率和ＣＩＴ计算的流域地形指数分布模拟４０年的逐

日流量。１９９２年是４０年中降水较大的一年，因此

以它为例，作为对逐日径流深各分量模拟结果的影

响分析。

图２是１９９２年网格大小分别为１００、２００、４００

和８００ｍ和不同ＣＩＴ时模拟的和实测的逐日总径

流深。从图可以发现：在相同的网格大小下，小ＣＩＴ

下的日径流洪峰流量模拟值增加，而且这种增加的

幅度对大网格情形更明显，但当ＣＩＴ值大于各自的

犆３ 后，不同的网格大小，不同ＣＩＴ值之间的逐日流

量模拟结果差异变得很小。所以，当ＣＩＴ大于一定

的值后，模型结果的差别减少。

１９９２年ＣＩＴ为犆１ 时，网格大小为２００、４００和

８００ｍ 时模拟的年均日地表径流深犚Ｓ
２００
、犚Ｓ

４００
和

犚Ｓ
８００
与网格大小为１００ｍ时的年均日地表径流深

犚Ｓ
１００
的比例系数分别为１．２０、１．２３、１．３０；ＣＩＴ为犆３

时，此比例系数分别为１．０１、１．０６、１．０５。说明只有

同时是小的ＣＩＴ和小网格的模拟结果才和其他情

形有一定的差别，这是因为对于小网格及小 ＣＩＴ

时，地形指数分布与其他情形差别大。当ＣＩＴ大于

犆３ 后，网格大于２００ｍ后，不同网格间的彼此相对

差别都会小于５％。

对于年均日地表以下径流深，在相同网格下，小

ＣＩＴ时的地表以下径流稍大于较大ＣＩＴ时的地表

以下径流，如１９９２年网格大小为１００ｍ，犆１ 的地表

以下径流是犆３ 和犆５ 时的地表以下径流１．１０倍，而

犆３ 和犆５ 时地表以下径之比为１．０１，二者的地表以

下径流结果差别大大减小。在相同ＣＩＴ下，对于不

同的网格大小，地表以下径流随网格增大而变小，但

相对差别不大于６％，１９９２年犆１ 时，网格大小为

２００、４００和８００ｍ的平均日地表以下径流深犚Ｄ２００，

犚Ｄ４００和犚Ｄ８００与网格大小为１００ｍ时的平均日地表

以下径流深犚Ｄ１００的比例系数分别为０．９９７、０．９６０、

０．９３６，就说明这一点。

　　对于年均日总径流深犚，相同ＣＩＴ下，不同网

格尺度间总径流深彼此间相对差别都不大于５％，

而且随着ＣＩＴ的增加，不同网格尺度之间的年均日

总径流深差异更小。表２给出１９９２年不同的ＣＩＴ

下，网格大小为２００、４００和８００ｍ时的平均日总径

流深犚２００，犚４００和犚８００与网格大小为１００ｍ时的平均

日总径流深犚１００的比例系数。而相同网格下，随

ＣＩＴ的增加，日均总径流量变小，当ＣＩＴ＞犆３，彼此

间的日均总径流量差变小。不同网格尺度、不同

ＣＩＴ间日均总径流量最大相对差别在１０％左右。

表２　不同ＣＩＴ下１９９２年平均日总径流深

犚２００、犚４００和犚８００与犚１００的比例系数

Ｔａｂｌｅ２　Ｒａｔｉｏｓｏｆｔｈｅｍｅａｎｄａｉｌｙｔｏｔａｌｒｕｎｏｆｆｄｅｐｔｈｓｏｆ

犚２００、犚４００ａｎｄ犚８００ｔｏｔｈａｔｏｆ犚１００ｆｏｒｔｈｅｄｉｆｆｅｒｅｎｔＣＩＴｉｎ１９９２

网格大小（ｍ） ２００ ４００ ８００

犆１ １．０４ １．０５ １．０４

犆３ １．０１ １．０３ １．０３

犆５ １．００ １．０２ １．０２

３．２．２　对多年平均各月总径流深的影响

表３ 是 网 格 大 小 分 别 为 １００、２００、４００ 和

８００ｍ，ＣＩＴ取值犆１和犆５时４０年平均各月总径流
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图２　１９９２年实测与模拟的逐日总径流深

（ａ、ｂ、ｃ、ｄ是空间分辨率分别为１００、２００、４００和８００ｍ时、取不同的ＣＩＴ值１９９２年实测与模拟的逐日总径流深）

Ｆｉｇ．２　Ｏｂｓｅｒｖｅｄａｎｄｓｉｍｕｌａｔｅｄｄａｉｌｙｔｏｔａｌｒｕｎｏｆｆｄｅｐｔｈｓｉｎ１９９２ｗｉｔｈｔｈｅｄｉｆｆｅｒｅｎｔＣＩＴｖａｌｕｅｓｔａｋｅｎ

（ａ．－ｄ．ａｒｅｆｏｒｔｈｅｄｉｆｆｅｒｅｎｔｓｐａｔｉａｌｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎｓｏｆ１００，２００，４００ａｎｄ８００ｍ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ）

表３　不同网格大小不同ＣＩＴ时４０年平均各月总径流深

Ｔａｂｌｅ３　４０ｙｅａｒａｖｅｒａｇｅｄｍｏｎｔｈｌｙｔｏｔａｌｒｕｎｏｆｆｄｅｐｔｈｓｆｏｒｔｈｅｄｉｆｆｅｒｅｎｔｓｐａｔｉａｌｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎｓａｎｄＣＩＴｖａｌｕｅｓ

网格大

小（ｍ）
１ ２ ３ ４ ５ ６ ７ ８ ９ １０ １１ １２

犆１

１００ １６．６ １２．６ １３．３ １５．８ ３２．４ ７４．６ ９７．５ ６８．５ ９６．０ ５８．４ ３２．３ ２２．３

２００ １６．８ １２．７ １３．４ １５．９ ３３．４ ７８．８ １００．６ ６９．８ ９８．９ ５８．２ ３２．４ ２２．５

４００ １６．７ １２．６ １３．４ １６．１ ３４．１ ８２．４ １０２．８ ７１．４ １０２．２ ６１．１ ３２．２ ２２．３

８００ １６．８ １２．７ １３．５ １６．１ ３４．３ ８２．６ １０１．８ ７２．１ １００．８ ５９．５ ３２．２ ２２．４

犆３

１００ １６．３ １２．３ １３．１ １５．８ ３２．２ ７２．２ ９１．０ ６６．０ ９０．７ ５４．４ ３０．６ ２１．５

２００ １６．２ １２．４ １３．１ １５．９ ３２．５ ７３．１ ９１．４ ６６．１ ９１．４ ５４．８ ３０．４ ２１．４

４００ １６．４ １２．５ １３．３ １６．２ ３４．２ ７７．９ ９４．７ ６７．５ ９４．３ ５６．１ ３０．５ ２１．５

８００ １６．１ １２．５ １３．３ １６．２ ３３．９ ７７．２ ９３．９ ６７．１ ９４．４ ５６．３ ３０．０ ２１．



２

犆５

１００ １６．３ １２．３ １３．１ １５．８ ３１．９ ７１．６ ９０．７ ６６．１ ８９．８ ５４．３ ３０．９ ２１．７

２００ １６．３ １２．４ １３．１ １５．８ ３２．１ ７１．７ ９０．８ ６５．９ ９０．１ ５４．３ ３０．８ ２１．６

４００ １６．１ １２．２ １３．１ １５．８ ３２．１ ７１．７ ９０．４ ６６．１ ９０．２ ５４．６ ３０．４ ２１．５

８００ １６．２ １２．３ １３．１ １５．９ ３２．７ ７３．９ ９２．１ ６６．３ ９２．２ ５５．２ ３０．３ ２１．
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深。可以看出，在非雨季时，不同网格和ＣＩＴ值下

的总径流深模拟结果的相对差别很小。对于雨季

（５—１０月），差别有所增大，主要是小ＣＩＴ与大ＣＩＴ

的模拟值间的差别较大，不同网格、不同ＣＩＴ值之

间最大的相对误差仅在１０％左右，但随着ＣＩＴ的增

加，这种差别变得较小。

３．２．３　对多年平均年径流深的影响

表４是ＣＩＴ取值犆１、犆３ 和犆５ 时，不同网格大小

的多年平均年总径流深。多年平均总径流深变化规

律与月总径流深变化规律类同。即对于相同的网格

大小，总径流深随ＣＩＴ的增加而减小。在ＣＩＴ值基

本相同时，多年平均年总径流深随着网格大小的增加

而增加，但随着ＣＩＴ取值的增加，不同网格大小模拟

的年径流深差异很小，网格大小的影响明显减小。不

同网格、不同ＣＩＴ值之间年总径流深的最大相对误差

小于１０％（（５６７．３－５１４．１）／５６７．３）。

表４　不同网格大小、不同ＣＩＴ时４０年平均

实测与模拟的总径流深

Ｔａｂｌｅ４　Ｏｂｓｅｒｖｅｄ４０ｙｅａｒａｖｅｒａｇｅｄａｎｎｕａｌｔｏｔａｌｒｕｎｏｆｆ

ｄｅｐｔｈｓａｎｄｓｉｍｕｌａｔｅｄｏｎｅｓｆｏｒｔｈｅｓｐａｔｉａｌｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎｓｏｆ

１００，２００，４００ａｎｄ８００ｍｕｎｄｅｒｔｈｅｄｉｆｆｅｒｅｎｔＣＩＴｖａｌｕｅｓ

网格大小（ｍ） １００ ２００ ４００ ８００

犚犆
１
（ｍｍ） ５４０．３ ５５３．４ ５６７．３ ５６４．８

犚犆
３
（ｍｍ） ５１６．１ ５１８．７ ５３５．１ ５３２．１

犚犆
５
（ｍｍ） ５１４．５ ５１４．９ ５１４．１ ５２１．５

实测（ｍｍ） ６１０．８ ６１０．８ ６１０．８ ６１０．８

　　从ＣＩＴ分别为犆１、犆３ 和犆５ 时，不同网格大小

的多年平均年地表径流深（表５）可以看出：对于相

同的网格大小，地表径流在小ＣＩＴ时，随着ＣＩＴ的

变化有较大（１０％左右）的变化，但随着ＣＩＴ的进一

步增加，地表径流变化在５％左右。在相同的ＣＩＴ

下，大的网格模拟的地表径流大于小网格模拟的地

表径 流。不 同 网 格 尺 度、不 同 ＣＩＴ 之 间，模

拟的地表径流最大相对差在小ＣＩＴ时最大，可达

表５　不同网格尺度、不同ＣＩＴ之间，

模拟的４０年平均年地表径流深

Ｔａｂｌｅ５　Ｓｉｍｕｌａｔｅｄ４０ｙｅａｒａｖｅｒａｇｅｄａｎｎｕａｌｓｕｒｆａｃｅ

ｒｕｎｏｆｆｄｅｐｔｈｓｆｏｒｔｈｅｓｐａｔｉａｌｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎｓｏｆ１００，２００，

４００ａｎｄ８００ｍｕｎｄｅｒｔｈｅｄｉｆｆｅｒｅｎｔＣＩＴｖａｌｕｅｓ

网格大小（ｍ） １００ ２００ ４００ ８００

犚Ｓ
犆
１

（ｍｍ） ８７．６ ９１．５ １１２．５ １０９．４

犚Ｓ
犆
３

（ｍｍ） １００．１ １０２．４ １１１．１ １１４．８

犚Ｓ
犆
５
（ｍｍ） ９５．２ ９５．４ １０３．１ １０８．５

２０％（（１１１．１－８７．６）／１１１．１），但当网格尺度大于

４００ｍ，或当ＣＩＴ大于犆３，彼此间相对差就小于５％。

　　由ＣＩＴ分别为犆１、犆３ 和犆５ 时，不同网格大小

的多年平均年地表以下径流深犙ｂ（表６）可以看出：

网格大小对地表以下径流差异影响很小，但ＣＩＴ大

小对地表以下径流有不同的影响，从小犆１ 到犆３，

地表以下径流明显减小，最大可达１０％，但当ＣＩＴ

大过犆３ 后，ＣＩＴ值大小对地表以下径流的影响明显

减小。

表６　不同网格大小和ＣＩＴ模拟的４０年平均

年地表以下径流深

Ｔａｂｌｅ６　Ｓｉｍｕｌａｔｅｄ４０ｙｅａｒｓａｖｅｒａｇｅｄａｎｎｕａｌｓｕｂｓｕｒｆａｃｅ

ｒｕｎｏｆｆｄｅｐｔｈｓｆｏｒｔｈｅｓｐａｔｉａｌｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎｓｏｆ１００，２００，

４００ａｎｄ８００ｍｕｎｄｅｒｔｈｅｄｉｆｆｅｒｅｎｔＣＩＴｖａｌｕｅｓ

网格大小（ｍ） １００ ２００ ４００ ８００

犙ｂ犆
１
（ｍｍ） ４５２．６ ４６１．４ ４５４．８ ４５５．４

犙ｂ犆
３
（ｍｍ） ４１６．３ ４１６．５ ４２３．９ ４１７．２

犙ｂ犆
５
（ｍｍ） ４１９．０ ４１９．５ ４１１．８ ４１２．９

３．２．４　对多年平均年蒸散发的影响

表７是不同网格大小和ＣＩＴ值时多年平均年

蒸散发（不包括冠层截流蒸发）。由表９看出：网格

大小对多年平均年蒸散发影响小，在相同ＣＩＴ下，

不同网格大小下的多年平均年蒸散发之间最大相对

差别小于５％。ＣＩＴ变化对多年平均年蒸散发有一

定的影响，特别是由小犆１ 变大时，不同网格大小下

的多年平均年蒸散发之间最大相对差别小于８％，但

当ＣＩＴ大于犆３，不同网格和不同ＣＩＴ值之间的多

年平均年蒸散发之间最大相对差别小于５％。

表７　不同网格尺度、不同ＣＩＴ之间模拟的

４０年平均年蒸散发

Ｔａｂｌｅ７　Ｓｉｍｕｌａｔｅｄ４０ｙｅａｒａｖｅｒａｇｅｄａｎｎｕａｌ

ｅｖａｐｏｔｒａｎｓｐｉｒａｔｉｏｎｄｅｐｔｈｓｆｏｒｔｈｅｓｐａｔｉａｌｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎｓｏｆ

１００，２００，４００ａｎｄ８００ｍｕｎｄｅｒｔｈｅｄｉｆｆｅｒｅｎｔＣＩＴｖａｌｕｅｓ

网格大小（ｍ） １００ ２００ ４００ ８００

犈犆
１
（ｍｍ） １３４．１ １３０．６ １３２．０ １３１．０

犈犆
３
（ｍｍ） １４１．８ １４１．３ １３７．４ １３８．８

犈犆
５
（ｍｍ） １４１．９ １４１．７ １４４．０ １４１．６

４　流域地形指数分布分区对模拟结果的影响

　　在模型进行具体计算运作时（例如运作本工作

所用的ＴＯＰＴ９５０２．ｆｏｒ模型），根据流域地形指数分

布函数将流域按地形指数值的大小分成若干块，由

９５３邓慧平等：可用于陆面过程模型的地形指数水文模型中简化参数化方案的研究　　　　　 　　　 　　　　　　　　　　　



式（１）计算每块的土壤水分饱和亏缺量。为了能让

ＴＯＰＭＯＤＥＬ将来能用于陆面过程，当然希望分区

的块数尽可能少，以减少对计算机资源的要求，但另

一方面，又不能因此而降低模拟的精度。以网格大

小为１００ｍ，ＣＩＴ为０．５ｋｍ２ 计算的流域地形指数

分布为例，将流域分区为３种不同的情况，（１）１６块

不同的水分亏缺状态、（２）３块：饱和区（土壤水分

亏缺犇犻≤０ｍｍ）、较湿润区（０＜犇犻≤３０ｍｍ）和较

干区（犇犻＞３０ｍｍ）、（３）２块：仅分饱和区与非饱和

区的情况进行了敏感性试验模拟，研究不同流域分

区对逐日总径流量、对多年平均月径流深、多年平均

年径流深和多年平均蒸散发的影响。

４．１　流域分区计算对逐日流量的影响

图３ａ—３ｃ是１９９２年流域分别分２、３和１６块

模拟的逐日总径流量与实测值的相关，相关系数均

在０．８５以上。

图３　１９９２年流域分别分２（ａ）、３（ｂ）和　　　　

１６（ｃ）块模拟的逐日总径流量与实测值的相关　　　　

Ｆｉｇ．３　Ｃｏｒｒｅｌａｔｉｏｎｓｏｆｔｈｅｏｂｓｅｒｖｅｄ　　　　

ｄａｉｌｙｔｏｔａｌｒｕｎｏｆｆｗｉｔｈｔｈｅｓｉｍｕｌａｔｅｄｒｕｎｏｆｆｓ　　　

ｉｎ１９９２ｃｏｒｒｅｓｐｏｎｄｉｎｇｔｏｔｈｅ　　　　

ｃａｔｃｈｍｅｎｔｂｅｉｎｇｄｉｖｉｄｅｄｉｎｔｏ２（ａ），３（ｂ）ａｎｄ　　　　

１６（ｃ）ｐａｒｔｓ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ　　　　

　　此外，１９９２年分２和３块模拟的逐日总流量与

分１６块模拟的结果也具有很好的相关性，相关系数

的平方分别为０．９５４和０．９５８。但在流量大的时候

分２和３块的逐日总流量小于分１６块的（图略）。

分２块模拟的日地表以下径流（犙ｂ２）和分３块的日

地表以下径流（犙ｂ３）与分１６块模拟的日地表以下径

流（犙ｂ１６）也有很好的相关性，相关系数的平方分别

为０．９６２和０．９８８，但日地表以下径流都略大于分

１６块的，分３块的日地表以下径流更接近分１６块

的。１９９２年分２和３块的逐日蒸散发略小于分１６

块的，但彼此间相关性很好，相关系数的平方分别为

０．９８８和０．９９１，分３块的模拟值与分１６块的差异

更小。

４．２　流域不同分块计算对多年平均月径流深的影响

表８是流域分２、３和１６块时多年平均各月总

径流深（犚）、地表径流深（犚Ｓ）和地下径流深（犙ｂ）。

对各月地表径流深，１６块的大于分２和３块的，分

３块的比分２块的接近１６块的值；而各月地表以下

径流深，１６块的小于分２和３块的，彼此之间相差

小于１０％，分３块的比分２块的接近１６块的值；对

各月总径流深，１６块略大于２和３块，彼此之间相

差小于５％；不同分块对多年平均各月蒸散发影响

很小，分１６块计算的月蒸散发略大于分２块和３块

时的蒸散发，分３块的比分２块的接近１６块的值。

４．３　流域不同分块计算对年径流和蒸发的影响

图４是分２、３和１６块时历年地表径流深和地表

以下径流深。分１６块计算的地表径流深大于分２和

３块的，但地表以下径流深小于分２和３块的，总的

看来，对年地表径流深和地表以下径流深，分３块的

比分２块的都要接近分１６块的值。对总径流深，流域

分块数目的增加使得地表径流占总径流比重增加而

地表以下径流比重减少，减少分块数目则减小地表径

流占总径流的比重而增加地表以下径流的比重，结果

使得总径流深不同分块相差不大。分２、３和１６块时

多年平均年 总 蒸 散 发 分 别 是 ２５６．２、２５８．９ 和

２７１．９ｍｍ，分块的多少对年蒸散发影响不大，１６块
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表８　４０年平均各月总径流深、地表径流深、地表以下径流深和蒸散发（单位：ｍｍ）

Ｔａｂｌｅ８　４０ｙｅａｒａｖｅｒａｇｅｄｍｏｎｔｈｌｙｔｏｔａｌｒｕｎｏｆｆｄｅｐｔｈｓ，ｓｕｒｆａｃｅｒｕｎｏｆｆｄｅｐｔｈｓ，

ｓｕｂｓｕｒｆａｃｅｒｕｎｏｆｆｄｅｐｔｈｓａｎｄｅｖａｐｏｔｒａｎｓｐｉｒａｔｉｏｎ（ｕｎｉｔ：ｍｍ）

月 １ ２ ３ ４ ５ ６ ７ ８ ９ １０ １１ １２ 年

犚（ｍｍ）

实测 １４．６ １３．３ １５．１ ２５．３ ６３．０ １１２．７ １０５．４ ６５．５ ８２．６ ６２．７ ３０．７ １９．９ ６１０．８

２块 １６．７ １２．８ １３．５ １５．７ ３２．３ ７１．２ ８８．０ ６３．８ ８５．０ ５２．２ ３２．４ ２２．７ ５０６．３

３块 １６．８ １２．７ １３．３ １５．５ ３２．１ ７０．９ ８８．６ ６３．８ ８５．４ ５１．４ ３１．９ ２２．４ ５０４．８

１６块 １６．３ １２．３ １３．１ １５．８ ３２．２ ７２．２ ９１．０ ６６．０ ９０．７ ５４．４ ３０．６ ２１．５ ５１６．１

犚Ｓ（ｍｍ）

２块 ０．０ ０．０ ０．０ ０．０ ０．０ ７．１ １３．４ ２．８ １４．０ ６．６ ０．０ ０．０ ４３．９

３块 ０．０ ０．０ ０．０ ０．０ ０．８ ８．９ １２．９ ５．０ １５．５ ６．８ ０．１ ０．０ ５０．０

１６块 ０．０ ０．０ ０．３ １．７ ６．７ ２０．０ ２１．６ １１．７ ２６．０ １１．８ ０．３ ０．０ １００．１

犙ｂ（ｍｍ）

２块 １６．９ １２．８ １３．５ １５．７ ３２．４ ６４．１ ７４．５ ６１．０ ７１．０ ４５．７ ３２．４ ２２．７ ４６２．７

３块 １６．８ １２．７ １３．３ １５．５ ３１．３ ６２．１ ７５．７ ５８．８ ６９．９ ４４．６ ３１．８ ２２．４ ４５４．９

１６块 １６．３ １２．３ １２．８ １４．２ ２５．５ ５２．２ ６９．４ ５４．３ ６４．９ ４２．８ ３０．０ ２１．５ ４１６．３

犈Ｔ（ｍｍ）

２块 ３．５ ２．６ ３．６ １０．５ ２９．６ ４３．２ ５２．４ ４３．１ ２７．４ ２３．１ １１．７ ５．５ ２５６．２

３块 ３．５ ２．７ ３．６ １０．５ ２９．９ ４３．７ ５２．４ ４３．７ ２７．８ ２３．５ １２．０ ５．６ ２５８．９

１６块 ３．７ ２．８ ４．５ １３．６ ３３．３ ４５．３ ５３．３ ４４．９ ２８．２ ２３．９ １２．５ ５．９ ２７１．９

图４　分２、３和１６块时模拟的近来４０年地表径流深和地下径流深

（ａ．地表径流深，ｂ．地下径流深）

Ｆｉｇ．４　Ｓｉｍｕｌａｔｅｄａｎｎｕａｌｓｕｒｆａｃｅａｎｄｓｕｂｓｕｒｆａｃｅｒｕｎｏｆｆｄｅｐｔｈｓｃｏｒｒｅｓｐｏｎｄｉｎｇｔｏ

ｔｈｅｃａｔｃｈｍｅｎｔｂｅｉｎｇｄｉｖｉｄｅｄｉｎｔｏ２，３ａｎｄ１６ｐａｒｔｓ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙｆｏｒｔｈｅｒｅｃｅｎｔ４０ｙｅａｒｓ

（ａ．ｓｕｒｆａｃｅｒｕｎｏｆｆｄｅｐｔｈｓａｎｄｂ．ｓｕｂｓｕｒｆａｃｅｒｕｎｏｆｆｄｅｐｔｈｓ）

多年平均年蒸散发量略大于分２和３块的，但相差

仅约１０ｍｍ，分３块比分２块大２．７ｍｍ，非常接近。

５　不同坡度对模拟结果的影响

５．１　不同坡度对逐日径流深和蒸散发的影响

流域的地表坡度（ｔａｎβ）的大小变化会影响地形

指数ｌｎ（犪／ｔａｎβ）的空间分布，当然也会影响模型模

拟的结果。流域被离散成网格，所以，空间每一点的

地表坡度是取其所在的、尺度固定网格内的平均坡

度。当网格尺度不同时，同一个空间点地表坡度可

能会取的不同，所以，３．２节研究不同的网格尺度

影响时，实际上隐含了同一个空间点取不同平均地

表坡度（ｔａｎβ）的影响。对于现有的大尺度的陆面过

程，包含细致的、每一点真实的地表坡度（ｔａｎβ）信息

既不实际，也不太可能，所以能否用更大尺度的平均

坡度来代表较大范围空间的坡度值，这是本节所要

探讨的，为以后模型的设计提供依据。

本节仅作了初步的敏感性研究，即将流域作为

无坡度的平地、作为一个以流域整体平均坡度为坡

度的坡面（平均坡度）和取网格大小１００ｍ情况下

真实的平均坡度（流域按地形指数大小分１６块，以

后称真实坡度）３种情况进行模拟。比较这３种不

同坡度情况下的模拟结果，以分析对流域地形进行

简化对水文要素的影响。图５是无坡度和平均坡度

１６３邓慧平等：可用于陆面过程模型的地形指数水文模型中简化参数化方案的研究　　　　　 　　　 　　　　　　　　　　　



情况下１９９２年计算的逐日总径流深与观测值的比

较。无坡度、平均坡度和真实坡度下１９９２年计算的

逐日总径流深与实测值的相关系数分别为０．６２、

０．８０和０．８６。无坡度计算的逐日径流深与实测值

和真实坡度时的模拟值相差很大，平均坡度时计算

的逐日径流深与实测值及真实坡度时的模拟值较为

接近，只是在大的日降水量时，日径流深有所偏大。

当无坡度时，只有整个流域全饱和时才会产生地表

径流，否则总径流只有地表以下径流而无地表径流，

因此造成无坡度逐日径流深与实测值相差很大。

图５　１９９２年实测的与模拟的逐日总径流深比较

（ａ．不考虑地形坡度；ｂ．考虑全流域为只有一个平均坡度）

Ｆｉｇ．５　Ｃｏｍｐａｒｉｓｏｎｂｅｔｗｅｅｎｔｈｅｏｂｓｅｒｖｅｄａｎｄｓｉｍｕｌａｔｅｄｄａｉｌｙｔｏｔａｌｒｕｎｏｆｆｄｅｐｔｈｓ（ｕｎｉｔ：ｍｍ）ｉｎ１９９２

（ａ．ｃｏｎｓｉｄｅｒｗｈｏｌｅｃａｔｃｈｍｅｎｔａｓａｐｌａｉｎｗｉｔｈｎｏｓｌｏｐｅ，ｂ．ｃｏｎｓｉｄｅｒｗｈｏｌｅｃａｔｃｈｍｅｎｔａｓａｐｌａｉｎｗｉｔｈｏｎｅｍｅａｎｓｌｏｐｅ）

　　无坡度、平均坡度与真实坡度时模拟的１９９２年

逐日蒸散发的相关程度较高，相关系数平方分别为

０．９８９和０．９８８。无坡度逐日蒸散发比真实坡度的

略偏小，平均坡度与真实坡度时模拟的逐日蒸散发

很接近。

５．２　不同坡度对多年平均月径流深的影响

表９是无坡度、平均坡度与真实坡度时模拟的

多年平均月总径流深。可以看出，无坡度模拟的逐

月总径流深与实测的和真实坡度的月径流深相差很

大，平均坡度模拟的月径流深与实测值及真实坡度

表９　无坡度、平均坡度与真实坡度时４０年平均月总径流深（单位：ｍｍ）

Ｔａｂｌｅ９　Ｓｉｍｕｌａｔｅｄａｎｄｏｂｓｅｒｖｅｄｍｏｎｔｈｌｙｔｏｔａｌｒｕｎｏｆｆｄｅｐｔｈｓ（ｕｎｉｔ：ｍｍ）ａｖｅｒａｇｅｄｏｖｅｒｔｈｅ４０ｙｅａｒｓ

ｆｏｒｔｈｅｃａｓｅｓｔａｋｉｎｇｉｎｔｏａｃｃｏｕｎｔｎｏｓｌｏｐｅ，ｍｅａｎｓｌｏｐｅｏｒｒｅａｌｓｌｏｐｅ

月份 １ ２ ３ ４ ５ ６ ７ ８ ９ １０ １１ １２

实测 １４．６ １３．３ １５．１ ２５．３ ６３．０ １１２．７ １０５．４ ６５．５ ８２．６ ６２．７ ３０．７ １９．９

真实坡度 １６．３ １２．３ １３．１ １５．８ ３２．２ ７２．２ ９１．０ ６６．０ ９０．７ ５４．４ ３０．６ ２１．５

无坡度 ３．２ ５．５ １７．１ ３２．２ ６５．６ ９３．４ ８０．４ ６４．６ ９０．７ ４８．６ ７．１ ２．５

平均坡度 １６．１ １２．３ １３．４ １６．７ ３６．４ ８６．１ １００．８ ７０．９ １０２．９ ６０．３ ２９．６ ２１．２

时的模拟值较为接近。

　　表１０给出无坡度、平均坡度与真实坡度时模拟

的多年平均月地表径流深（犚Ｓ）、地表以下径流深

（犙ｂ）和蒸发值（犈Ｔ）。无坡度时无地表径流，与真实

坡度和平均坡度时地表径流相差都很大，真实坡度

的地表径流比平均坡度时的地表径流小，两者之间

有一定的相差，最大相对差为２５％—３０％。对于地

表以下径流，无坡度时与真实坡度和平均坡度的值

差别很大，但真实坡度与平均坡度时差异较小。对

于蒸散，真实坡度时多年平均月蒸散发与平均坡度

蒸散发相接近，且略大于平均坡度的值，无坡度多年

平均月蒸散发偏小。
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表１０　无坡度、平均坡度与真实坡度时４０年平均月地表径流深、地表以下径流深和蒸散发

Ｔａｂｌｅ１０　Ｍｏｎｔｈｌｙｓｕｒｆａｃｅ／ｓｕｂｓｕｒｆａｃｅｒｕｎｏｆｆｄｅｐｔｈｓａｎｄｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎａｖｅｒａｇｅｄ

ｏｖｅｒｔｈｅ４０ｙｅａｒｓｆｏｒｔｈｅｃａｓｅｓｔａｋｉｎｇｉｎｔｏａｃｃｏｕｎｔｎｏｓｌｏｐｅ，ｍｅａｎｓｌｏｐｅｏｒｒｅａｌｓｌｏｐｅ

月份 １ ２ ３ ４ ５ ６ ７ ８ ９ １０ １１ １２

犚Ｓ（ｍｍ）

无坡度 ０．０ ０．０ ０．０ ０．０ ０．０ ０．０ ０．０ ０．０ ０．０ ０．０ ０．０ ０．０

平均坡度 ０．０ ０．０ ０．４ １．４ ５．７ ２８．１ ３３．４ １５．８ ３９．７ １９．８ ０．６ ０．０

真实坡度 ０．０ ０．０ ０．３ １．７ ６．７ ２０．０ ２１．６ １１．７ ２６．０ １１．８ ０．３ ０．０

犙ｂ（ｍｍ）

无坡度 ３．２ ５．５ １７．１ ３２．２ ６５．６ ９３．４ ８０．４ ６４．６ ９０．７ ４８．６ ７．１ ２．５

平均坡度 １６．１ １２．３ １３．０ １５．３ ３０．７ ５８．０ ６７．４ ５５．１ ６３．３ ４０．５ ２９．０ ２１．２

真实坡度 １６．３ １２．３ １２．８ １４．２ ２５．５ ５２．２ ６９．４ ５４．３ ６４．９ ４２．８ ３０．０ ２１．５

犈Ｔ（ｍｍ）

无坡度 ３．４ ２．６ ３．６ １０．５ ２９．６ ４２．７ ５１．３ ４２．５ ２７．０ ２２．６ １１．５ ５．４

平均坡度 ３．９ ２．９ ３．８ １０．６ ２９．９ ４４．５ ５３．８ ４４．５ ２８．１ ２４．５ １３．１ ６．４

真实坡度 ３．７ ２．８ ４．５ １３．６ ３３．３ ４５．３ ５３．３ ４４．９ ２８．２ ２３．９ １２．５ ５．９

５．３　不同坡度对历年年径流深和年蒸散发量的

影响

图６是无坡度、平均坡度与真实坡度时模拟的

历年年地表径流深和地表以下径流深。对于年地表

径流深，平均坡度的值少于真实坡度的值，但比较接

近，而无坡度时根本不形成地表径流，差别很大。对

于年地表以下径流，真实坡度的值和平均坡度的值

非常接近，无坡度时的值明显偏大。

图６　无坡度、平均坡度与真实坡度时近４０年年地表径流深和地下径流深

（ａ．年地表径流深；ｂ．年地下径流深）

Ｆｉｇ．６Ａｎｎｕａｌｓｕｒｆａｃｅａｎｄｓｕｂｓｕｒｆａｃｅｒｕｎｏｆｆｄｅｐｔｈｓｆｏｒｔｈｅｃａｓｅｓｔａｋｉｎｇｎｏｓｌｏｐｅ，

ｍｅａｎｓｌｏｐｅｏｒｒｅａｌｓｌｏｐｅｉｎｔｏａｃｃｏｕｎｔｆｏｒｔｈｅｒｅｃｅｎｔ４０ｙｅａｒｓ

（ａ．Ｓｕｒｆａｃｅｒｕｎｏｆｆｄｅｐｔｈｓａｎｄｂ．Ｓｕｂｓｕｒｆａｃｅｒｕｎｏｆｆｄｅｐｔｈｓ）

　　表１１给出多年平均的年总径流深、地表径流

深、地表以下径流深和蒸散发模拟结果。无坡度的

多年平均地表径流深与平均坡度时和真实坡度的多

年平均地表径流深相差悬殊，而平均坡度和真实坡

度的多年平均地表径流深只有一定的相差。无坡度

的多年平均地表以下径流深与平均坡度时和真实坡

度的年地表以下径流深相差也很大，而平均坡度和

真实坡度的多年平均地表以下径流深很接近。对于

总径流深，无坡度的多年平均总径流深与平均坡度

和真实坡度多年平均总径流深之间相对差都不大于

１０％，虽然无坡度的多年平均总径流深比平均坡度

表１１　４０年平均的观测与模拟的年总径流深，地表径

流深、地下径流深和年蒸散发（ｍｍ／ａ）

Ｔａｂｌｅ１１　４０ｙｅａｒｓａｖｅｒａｇｅｄｓｉｍｕｌａｔｅｄａｎｎｕａｌｔｏｔａｌ，

ｓｕｒｆａｃｅａｎｄｓｕｂｓｕｒｆａｃｅｒｕｎｏｆｆｄｅｐｔｈｓａｎｄａｎｎｕａｌ

ｅｖａｐｏｔｒａｎｓｐｉｒａｔｉｏｎｗｉｔｈｔｈｅｏｂｓｅｒｖｅｄ

ａｓｃｏｍｐａｒｉｓｏｎ（ｕｎｉｔ：ｍｍ／ａ）

真实坡度 无坡度 平均坡度

年总径流深 ５１６．４ ５１０．８ ５６６．７

年地表径流深 １００．１ ０．０ １４４．９

年地表以下径流深 ４１６．３ ５１０．８ ４２１．８

年蒸散 ２７１．６ ２５２．６ ２６５．４

降水 ７６３．６ ７６３．６ ７６３．６

观测的年总径流深 ６１０．８ ６１０．８ ６１０．８
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的与真实坡度的多年平均总径流深更接近，可能这

属偶然，并不表示无坡度的结果变好，因为无坡度总

径流完全由地表以下径流组成，同时平均坡度的多

年平均总径流深更接近观测值。多年平均蒸散发真

实坡度下最大，比平均坡度时略大几个毫米，两者相

对差别为３％。无坡度多年平均蒸散发最小，比真

实坡度的值小近２０ｍｍ，两者相对差别为１０％。

６　总结和讨论

本项研究通过在不同ＣＩＴ、网格大小、不同的流

域分块和坡度情况下根据地形指数模型进行大量的

模拟计算基础上，对以上４个因子对模拟结果的影

响进行了分析，得到以下结论：

（１）当使用低分辨率的ＤＥＭ（１ｋｍ）时，太小的

ＣＩＴ会与高分辨率的ＤＥＭ（０．１ｋｍ）的模拟值产生较

大差别，当ＣＩＴ大于一定值，模型结果的差别就会明

显减少。所以，使用低分辨率的ＤＥＭ计算地形指数，

需取较大的ＣＩＴ值，从本案例来讲５ｋｍ２是可行的。

（２）流域按水分亏缺程度分块多少，影响水量

平衡各要素的计算结果，分２和３块模拟的各水量

平衡要素值与分１６块模拟的结果相差不大，但分３

块更接近分１６块的。所以区分饱和区、较湿润区和

较干区３块或仅区分饱和区与非饱和区也许是一种

可行的选择。

（３）不同坡度取法影响水量平衡各要素的计算

结果，很明显，没有坡度影响的取法（这与当前ＬＳＭ

模型做法类似）会扭曲水量平衡各要素的计算，用一

个平均坡度替代实际坡度的办法就比较接近了实际

坡度的结果，平均坡度的各分量结果比无坡度的更

接近真实坡度的结果，所以，ＬＳＭ 模型中一维均匀

的网格做法应该改进，但太细致的坡度取法也许没

必要。

这些结论对设计简化的 ＴＯＰＭＯＤＥＬ，减少对

信息资源要求和节省计算机时是有用的。但这些结

论仅是得自对一个流域４０年的模拟结果，所以它的

合理性还需有更多的流域数据来验证、补充、修正和

完善。随着今后不同地区和流域此类研究工作的增

加，应能获得有关问题的一般性结论。
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