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摘   要

  文中从地表水分平衡的物理机制出发,引进降水概率统计分布理论, 推导出一种由降水气候强迫形成的次网

格尺度非均匀径流率计算方法。应用于 mosaic方案,可进一步计算区域平均径流及产流和汇流。试验证明,对于

不同物理性质的地表而言,由于其土壤入渗能力的差异,相同降水气候强迫所能生成的径流量及其相对比值是不

同的,例如干旱区与湿润区就有很大差异。

同时,不同空间分布概率的降水量, 不同站点的地表性质、土壤水力学条件等物理因素的千变万化, 可使径流

特征的空间分布具有很大变异性。因上述各种因素的综合影响,由降水气候强迫所形成的地表径流具有特定的非

均匀分布是必然的。文中用实测资料验证了其可靠性与可行性。

关键词: 陆面过程, 水文过程, 次网格尺度, 非均匀分布, 概率分布密度。

1  引  言

  地表水分平衡直接影响地表热量平衡各分量,

从而影响着整个陆-气之间的一系列能量、动量、物

质的交换过程, 因此, 研究陆面水文通量参数化, 具

有重要的理论和应用价值。迄今为止, 关于非均匀

地表陆面水分循环过程(包括降水、径流、蒸发、土壤

含水量等)的区域描述,仍然是困扰陆面过程模拟的

一个挑战性难题。常用的非均匀地表通量计算方法

之一是将模式网格区分成若干次网格区逐一计算其

动量、水分和能量通量, 由此, 再计算网格区平均通

量,这就是 mosaic 方法。换言之, mosaic 方法是将

网格区内具有空间变率的地表通量以/拼图0的方法

加以描述, 把大尺度网格区细分为若干次网格区

(点)或按照不同下垫面(即 Patch)分块计算出其各

自的通量, 从而最终求得其区域平均通量。虽然这

类方法仍有一定的缺点, 但它毕竟能较为真实地描

述和估计网格区平均通量。

地表径流是地表水分平衡的一个关键分量, 它

在很大程度上是一地降水、蒸发与土壤水力学性质

的函数。如何有效地估计降水、土壤湿度和径流,这

一论题不仅对于大气科学具有重要意义, 而且对于

水文学、水利水电工程、农业用水、水土保持和土壤

学等许多应用领域也都具有重要意义。鉴于陆面水

文过程本身的复杂性, 关于地表径流的估算,一直是

具有重要价值的难题。地表径流的瞬间过程是一种

强烈依赖于大气降水、地面蒸发与下渗以及土壤水

力学特性的非线性过程, 由于地表自然状态的随机

复杂性,如土壤孔隙的渗入和渗出、土壤类型、结构、

质地、透水性、坡度、高度和土壤含水量等等,使得地

表径流往往在地表面呈非均匀分布。一般说来, 土

壤水分的入渗能力是随土壤水分含量而变化的, 水

分的垂直入渗过程又与水流下渗时所受作用力有

关,主要有重力、毛细管作用力等[ 1~ 3]。因此, 通常

将单点入渗归纳为某些经验公式, 如 Horton 方程,

Green和 Ampt公式等[ 4]。到目前为止, 关于土壤入

渗过程的数学描述,仍然是一个难题。考虑到数学

描述与物理解释的一致性,大多数研究者都是引入

多孔介质的垂直水分势方程,根据 Darcy 定律, 由水

分通量方程推导出水分入渗公式。Eagleson 等[ 3]从
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描述土壤水分和降水空间概率分布的 PDF 出发, 提

出估计区域平均径流率公式。Liu[ 5]从陆面水文过

程的物理机制出发, 引进概率统计分布理论, 推导出

一种由非均匀土壤含水量及降水气候强迫所形成的

次网格尺度非均匀径流率计算公式,用于估计区域

平均径流率。本文的研究思路在于,将任一单点(即

网格点)所代表的次网格区域瞬间径流率考虑为降

水在地表的分配与地表(土壤)层水分吸收过程的余

项。根据降水量的理论概率分布函数, 利用实测资

料拟合其 PDF,结合土壤入渗过程的数学描述及其

经验公式,首先精确估计出地表水分的土壤吸收率,

在此基础上建立降水气候强迫下的地表径流率估计

公式。这一工作的意义在于, 将任一地点的地表径

流率表征为当地降水的 PDF 参数及地表土壤物理

特性参数的多元函数,若将其纳入陆面水文模式, 则

从理论上可由此进行各种外部强迫下的地表径流率

敏感性试验。由于各地降水量记录(如逐日 24 h 降

水量)目前已较完整,从这一途径实现这一目标的可

行性较高。

2  瞬时降水强度的 PDF 及土壤吸收率估计

公式

  众所周知, 地表径流过程乃是地面水分平衡的

一个子过程,无论是瞬时或长时段的径流,其产流过

程归根结底是与大气降水的气候强迫息息相关的。

假设在 GCM 网格区内某个格点上, 其雨量强度 P

服从Weibull分布,并有概率密度函数( PDF)

f P( x ) =
B
A

x
A

B- 1

exp - ( x / A) B ( 1)

式中 B为形状参数, A为尺度参数。现假定一日( 24

h)的降水强度 P 符合上述分布,根据Weibull分布,

利用极大似然估计理论, 可以证明其参数具有下列

关系

L = AG (1+ 1/ B) ( 2)

式中 L为平均降水强度(变量 P 的总体均值) , G

为 Gamma 函数。研究表明, 对于连续逐日降水过

程,第 k 日的总降水量, 其分布仍为Weibull分布,

但其参数则为 ( ak , B) 并有相应的 PDF

f P
k
( x ) =

B
Ak

x
Ak

B- 1

exp - x / Ak
B

( 3)

其参数估计式为

Lk = AkG (1 + 1/ B) ( 4)

或写为

Ak =
Lk

# (1+ 1/ B)
(5)

值得指出的是, 本文以 Weibull分布拟合雨量强度

P ,而不用通常人们熟悉的 Gamma分布。其原因在

于,用Weibull分布拟合短历时降水量不但其参数

估计精度高, 且较 Gamma分布更易计算, 而其拟合

效果非常好, 该分布型的适应性也特别强。丁裕

国
[ 1]
曾利用 Gamma 分布的特例 (负指数分布)及

Weibull分布分别拟合中国范围内各站逐日降水概

率分布, 发现大部分区域内虽然逐日降水量可用负

指数分布拟合, 但有些测站为左偏单峰型, 如改用

Weibull分布来拟合, 其效果更好,可见逐日降水量

的分布型用Weibull分布更具广泛性。从理论上可

以证明,当 B= 1时, Weibull分布可简化为负指数分

布,当 B= 3. 6 时, Weibull分布可化为正态分布, 因

此, Weibull分布是一种广义分布型。而通常短历时

降水量(如日降水或数小时降水量) , 绝大多数都符

合负指数分布或 Gamma分布[ 6, 7] , 当然也完全可拟

合Weibull分布。上述这些优良特性, 正是选用该

分布型推求地表径流的基础。

根据Horton 和 Dunne径流理论[ 2, 3] , 径流产生

于两种相容的可能机制: ( 1)降水强度超过土壤入渗

(吸收)率,但土壤为未饱和状态而产生径流; ( 2)土

壤为过饱和状态, 但入渗(吸收)率较小或趋于零,降

水几乎完全转变为径流(例如降水落在不透水或饱

和地表面上)。综合上述两方面因素,可从另一角度

来考虑径流产流的问题。

令 Pm 为土壤可能吸收的最大降水比率( mm/

d) ,则地表径流率为零的概率可写为

Df = Q
P
m

0

f P ( x )dx (6)

式( 6)等价于地表层土壤达到最大吸收率的可能性

(即最大可能广义下渗率)。根据式( 1) ,积分式( 6) ,

不难得到

D0 = Q
P
m

0

f P( x )dx = 1 - exp - Pm / A
B

(7)

由上可知,某地任一日中,当 x < Pm 时,地表水分的

土壤吸收率的统计平均(理论值)应为

S0 =
1
Df Q

P
m

0

x f P( x )dx =
B

1 - exp - P m/ A
B #

Q
P
m

0

x
A

B

exp - ( x / A) B dx    (8)
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另一方面,当 x \P m时, 地表土壤水分零吸收率(即

降水完全生成径流)的概率应为

D r = Q
]

P
m

f P ( x ) dx = exp - P m / A
B

( 9)

则相应的地表吸收率应取极限值

S r = Pm (10)

因此, 对于某地任意一日由降水造成的平均吸收率

可写为

S = D0S 0+ D r S r = BQ
P
m

0

x
A

B

exp - ( x / A) B dx

+ P mexp - P m / A
B   (11)

式(11)表明,地表土壤对于大气降水的吸收可视为

两部分吸收率的加权平均: (1)当地表层未达饱和时

( x< P m) , 土壤可最大限度地吸收地表水(下渗过

程) ; ( 2)当地表层达到饱和时( x \P m) , 土壤基本

上不可能吸收地表水(已成径流)。显然, 对于任一

地点的任何一次(某日)降水过程而言, 平均的吸收

率应是这两部分的加权平均值。

3  网格点瞬时径流率估计计算

文献[ 8]中指出, 对于任一地点而言, 其瞬时地

表径流应满足水分平衡, 并有

dR = P( t)d t - dI - dE - S ( t )dt (12)

式中, P 为降水; I 为地表截留水; E 为地表蒸发; S

为(地表吸收)下渗; R 为地表径流。对于某一固定

地点而言,日降水量或连续数日总降水量 P 大到一

定程度时,其总截留为常数,经过一段时间可达到饱

和,因此有 dI = 0, 而通常因降雨过程中蒸发很少,

可令, dE y0, 故近似地有[ 1]

dR U P ( t )dt - S ( t )dt (13)

对于时段 t= t 2- t 1,应有

R UQ
t
2

t
1

[ P ( t ) - S ( t ) ] d t (14)

上式表明,某一地点在 t= t 2- t 1 时段内,地表径流

近似等于降水量 P 与地表土壤层水分吸收量(即下

渗量) S 之差值。

从理论上说,据式(14) ,并结合式( 11)即可计算

地表径流。但事实上,在式( 6) ~ (11)中, 并未给出

积分限 P m。文献[ 9]中指出, 土壤向大气的水分输

送过程(即地表水蒸发过程)往往是首先满足植被表

层覆盖需水(截留水)和地表蒸发需水, 其所剩余的

水分形成土壤层水分储存。而大气降水向地表层输

送水分的过程则是,首先满足植被表层覆盖需水(截

留水)和地表层土壤入渗需水以外,其多余的降水量

形成地表径流。因此, 无论是蒸发或径流过程, 其中

都有一个重要环节即地表(土壤)层需水量问题。这

就是土壤相对饱和度的参数化问题。

4  土壤层相对饱和度的参数化

根据土壤水质输送理论, 可导出土壤水分通量

方程[ 10]
:

9 G
9t

=
9
9Z

K G + DG
9 G
9Z

(15)

这里 DG= K G
9 7
9 G为土壤水分扩散率, K G 为水力传

导率, 7 为水分势。假定初始和边界条件为

S ( Z, 0) = G0/ Gsat = S 0 (16)

S (0, t ) = G1/ Gsat = S 1 (17)

根据式(15) ~ (17) , 当 S 1 n S 0, 可得方程( 15)的近

似解, 其中所得的土壤入渗率与时间 t
- 1

2成比例。

表达式可写为
[ 4]

f e =
1
2
S e t

-
1
2 -

1
2
K ( S0) (18)

这里 f e为入渗率,它是土壤毛细管吸附力和重力的

函数。而 S e 为土壤毛细管吸附率, K ( S0 )为与土

壤初始水分含量有关的水力学传导率。显然,在积

分时间 T 内, 土壤水分的平均入渗率为
[ 4]

f e = Se T
- 1

2 -
1
2
K ( S 0) (19)

根据 Parlange等[ 11]提出的土壤吸附水分和释放水

分的解吸附率(即入渗率) S e的经验公式

S e =
8GsK s 7 s

3(1+ 3m) (1 + 4m)

1
2
S

1
2m

+ 2

0 (20)

将其代入式( 18) , 即可得土壤层顶部水分向下的平

均入渗率公式

f e = K s 8S
1
2m+ 2

0 - K sS
2
m+ 3

0 (21)

上式表明,水分由土壤层顶部被向下吸收的数量多

少,取决于平均入渗率 f e。在给定的土壤(或下垫

面)条件下, 它是土壤水力学参数(如 K S, GS, 7 S,

m )及初始土壤湿度 S0 的函数。这里,无量纲参数

8 =
8Gs 7 s

3K sT (1 + 3m) (1 + 4m)

1/ 2

(22)

就陆面水分循环的物理过程而言, 地表入渗现象是

在一定的下垫面特性基础上,由一定的水分供应源
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而形成的。为了确定平均入渗率,必须首先确定初

始土壤湿度 S 0。为此不妨从地表土壤水分的蒸发

散过程来考查, 通常土壤水分的蒸发散过程由两部

分加权平均构成: ( 1)土壤未达饱和临界值 S
* 时( S

< S
* ) , 由土壤解吸附力( desorpt ion)的大小所控制

的土壤蒸发作用(即土壤控制蒸发) ; ( 2)土壤达到临

界饱和值 S
*
以上时 S \S

*
, 由土壤水分蒸发力大

小控制的土壤蒸发作用(即气候控制蒸发)。研究表

明,当土壤层内含水量超过临界饱和值 S
* 时( S \

S
*
) ,地表空气湿度达 100% ,此时土壤/蒸发力0与

水面蒸发近似或稍大, 一般它与土壤中含水量的大

小无关。而当土壤层内含水量低于临界饱和值 S
*

时,土壤蒸发量大小就与土壤层内含水量密切相关,

一般当土壤层内含水量很低时, 土壤蒸发量大小取

决于土壤底层向表层输送水分的能力。与此过程相

反,地表水的入渗过程正好相伴而行,当土壤中含水

量未达到临界饱和值 S
* 时,就有相应的入渗, 一般

当土壤层内含水量很低时, 土壤蒸发量大小取决于

土壤底层向表层输送水分的能力,同时入渗也会加

大。通常地表层最大蒸发率 Ep 是不依赖于土壤内

部物理特性(湿度)的独立变量。它本质上可根据

Penman公式来计算 (当然也可由其他途径给出)。

根据式( 21) ,当f e= Ep 时即可由下式确定S
*

Ep = K s 8S
* 1

2m
+ 2

-
1
2 K sS

* 2
m
+ 3

(23)

若已知 Ep 的情况下,就可反求 S
* 。利用文献[ 12]

的 mosaic方法求得区域各格点蒸发量, 结合土壤参

数,大致可估算不同土壤的 S
*
取值。例如, 数值试

验结果表明, 粘土的 S
* 最大,一般为 0. 60~ 0. 85;

沃土的 S
* 取值在 0. 35 左右,一般取 0. 38~ 0. 65;

沙土的 S
* 最小, 一般为 0. 3~ 0. 55, 最小可达 0. 2

以下 。由此再结合各种土壤特性推算其降水深度,

即可达到原式的要求。

将上述结果代入式( 11) , 就可解得土壤水分平

均吸收率 S。于是有

R = Q
]

0

xf P( x )dx - BQ
P
m

0

x
A

B

exp - ( x / A) B dx -

P mexp - P m / A
B       

= BQ
]

P
m

x
A

B

exp - ( x / A) B dx +      

P mexp - P m / A
B       (24)

5  实例计算与数值试验

5. 1  雨日平均径流估计试验

分别选取长江三角洲地区(以南京站为代表)、

淮河流域(以梅山站为代表)和黑河地区(以瓦坊城

为代表)作为不同下垫面及不同季节降水强迫下的

典型地表径流率的试验对象。表 1列出各自相应的

资料说明。

表 1  逐日降水资料起止时段

Table 1  Start- stop period of t ime of daily rainfall data

for Nanjing , Meishan and Wafangcheng station

站点(地区) 资  料

南京 (长江三角洲地区) 秋季( 1951~ 2000年 9月)

梅山 (淮河流域) 夏季( 1998年 5月 1日~ 9月 15日)

瓦坊城 (黑河地区) 全年雨日( 1990~ 1991年)

  由于地表层最大蒸发率 Ep 各月取值不同, 计

算出的 S
* 也不同, 它们随着 Ep 而变。但 S

* 有一

个变化的区间, 且夏季大,冬季小。为此, 首先据式

(23)估计 S
*
,其中 K S , m 为土壤参数( K S 单位为

cm /s, m 为无量纲参数)。为了使试验更接近实

际, 式中的 Ep 分别采用: ( 1)用文献[ 12]的 mosaic

方法所计算的长江三角洲逐月蒸发量换算为日蒸发

量(南京) ,单位为是 mm/ d; ( 2)用实际观测的土壤

日蒸发量(淮河、黑河地区)。而土壤参数则根据文

献[ 10]所给。

  如前所述,粘土的 S
* 取值为 0. 60~ 0. 85; 沃土

为 0. 38~ 0. 65;沙土取值为 0. 3~ 0. 55。参考上述

试验值,结合本文的具体试验,几种典型土壤的 S
*

取值如表 2所列。表 3则是计算结果。由于每一个

站及各月的降水资料不同, 计算出的 Weibull分布

参数不同,另外蒸发通量的值也影响 S
* 的取值,使

得平均入渗率可能也不同, P , S , R 及各部分比例

都会有所变化。

表 2 由各地蒸发量推算的土壤平均

水分最大吸收率( mm/ d)

Table 2 Estimated maximal absorpt ivity of soil

mo isture for various soil types( mm/ d)

土壤种类 最大吸收率( mm/ d) 土壤饱和度 S *

粘土 3. 332 0. 69~ 0. 98 0. 700

沃土 2. 706 0. 50~ 0. 85 0. 600

沙土 1. 876 0. 35~ 0. 69 0. 475
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表 3  各代表站点平均径流率计算结果

Table 3  Estimated aver aged runoff r ate at Nanjing, Meishan And Wafancheng stations

区(站名) B A P ( mm) S ( mm) R ( mm) R / P ( % ) S / P( % )

南京 0. 566 5. 127 8. 37 2. 059 6. 311 75. 38 24. 62

淮河 0. 844 17. 736 19. 38 2. 426 16. 95 87. 50 12. 50

黑河 0. 883 2. 288 2. 43 0. 892 1. 54 63. 36 36. 64

  图 1为用瓦坊城逐日降水资料拟合的Weibull

分布 PDF( B= 0. 883, A= 2. 288) ; 图 2 为用梅山逐

日降水资料拟合 Weibull分布 PDF( B= 0. 844, A=

17. 736)。图 3为所计算的南京各月平均雨日土壤

下渗量和雨日平均径流率及其相关的年内变化曲

线。由图可见, 南京各月平均雨日降水及其径流都

存在明显的年变化, 这是与实际观测相符的。

  为了验证计算方法与结果的合理性和可行性。

本文做了如下的数值试验: 1)对于干旱区, 以瓦坊

城为例, 其雨日平均降水量仅有 2. 4 mm / d, 方差为

7. 444 mm/ d平均情况下由蒸发量推算的土壤最大

水分吸收率仅为 1. 876 mm/ d,大于 6. 0 mm/ d的降

水量出现机率仅为0. 48 %左右,即使出现地表最大

径流,其量也仅有 5. 0~ 6. 0 mm/ d。2)但对于湿润

区,以淮河流域 (梅山) 为例, 平均降水量为 19. 0

mm/ d,其形状参数 B= 0. 8444, 而尺度参数 A=

17. 7362。图 4为各级降水量出现概率, 当土壤最大

水分吸收率一旦给定时, 即可估计出现各种径流量

图 1 黑河瓦坊城逐日降水 PDF( B= 0. 883,A= 2. 288)

Fig . 1  Probability Density Funct ion( PDF) of Daily rainfall at Wafangcheng

in Heihe r eg ion, Nor thw est of China( B= 0. 883, A= 2. 288)

图 2  淮河梅山逐日降水 PDF (B= 0. 844, A= 17. 736)

Fig . 2  Probability densit y function( PDF) of daily rainfall at Meishan,

Huaihe region, Anhui P rovince of China(B= 0. 844, A= 2. 288)
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图 4 淮河流域(梅山)夏季各级日降水量出现概率

Fig. 4 P robability distribution of daily rainfall in

summer at Meishan stat ion in Anhui Prov ince

表 4  淮河流域(梅山)夏季地表各级径流量及其概率

Table 4  Probability distr ibution of daily rainfall

and runoff at Meishan station( unit: mm/ d)

降水量( mm/ d) 径流量( mm/ d) 相应概率( % )

0. 0~ 3. 0 0. 0 20. 2

3. 1~ 10. 0 0. 6~ 7. 6 26. 3

10. 1~ 15. 0 7. 7~ 12. 6 12. 2

15. 1~ 20. 0 12. 7~ 17. 6 8. 9

20. 1~ 25. 0 17. 7~ 22. 6 6. 8

25. 1~ 30. 0 22. 7~ 27. 6 5. 3

30. 1~ 35. 0 27. 7~ 32. 6 4. 1

35. 1~ 40. 0 32. 7~ 37. 6 3. 3

40. 1~ 45. 0 37. 7~ 42. 6 2. 6

45. 1~ 50. 0 42. 7~ 47. 6 2. 1

50. 1~ 70. 0 47. 7~ 67. 6 4. 9

70. 1~ 90. 0 67. 7~ 87. 6 2. 2

90. 1~ 100. 0 87. 7~ 97. 6 0. 6

的概率大小。表 4即为各级径流量出现概率。由上

述试验结果可见, 不同概率降水量对应于不同的径

流量, 而由于季节不同或站点地理位置及地表性质、

土壤水力学条件等物理因素的千变万化, 可使各地

径流特征具有很大变异性,因此,对于一个给定的网

格区来说, 即使在同一种天气气候条件下,由于上述

各种因素的综合影响, 由降水气候强迫所形成的地

表径流必然具有一定的非均匀分布。

5. 2  降水量与土壤吸收量的随机组合试验

上述结果仅为平均状况的模拟试验, 在一般情

况下,任意一日降水, 所能产生的径流,必然是各种

随机因素综合作用的结果。为此,特做下列随机试

验:

由式( 14)可知, 在降水气候强迫下,地表径流的

瞬时值,主要取决于瞬时降水量与瞬时土壤水分吸

收量两者的差值。假如已知两者在时间上的分布

律,即可求得其相应的地表径流分布律,由此可作各

种随机模拟试验。如前所述, Weibull分布可以较好

地拟合各站降水量, 同样, 本文已用实测资料证明,

土壤饱和度的 PDF 湿润区为 Beta 分布, 干旱区为

Gamma分布。根据分布函数理论[ 13~ 16] , 地表径流

的分布( PDF) , 对干旱区而言, 假定日降水量为负

指数分布( Weibull分布的特例) , 土壤水分饱和度的

分布为 Gamma分布, 则可以证明,当地逐日地表径

流的 PDF 为(推导见附录 A)。

f ( R ) =
BKA

( B+ K) A
exp(- BR ) (25)

式中 B为降水量(负指数分布)的统计分布参数; A,

K为土壤饱和度( Gamma 分布)的统计参数。对湿

润区而言, 假定日降水量为负指数分布( Weibull分

布的特例) , 土壤水分饱和度的分布为 Beta分布,则
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可以证明, 当地逐日地表径流的 PDF 近似地可表为

(推导见附录A)

f ( R ) =
# ( A)

B( A, K) B
A- 1 1 - ( K- 1)

A
B exp(- BR )

(26)

式中 B为降水量(负指数分布)的统计分布参数; A,

K为土壤饱和度 ( Beta 分布 )的统计参数。其中 B

(* , * )为完全 Beta 函数, # ( A)为完全 Gamma 函

数。

式( 25)和( 26)表明, 在干旱区与湿润区, 假定已

知降水和土壤饱和度的统计分布,就可间接求得当

地逐日地表径流的 PDF, 它们分别是同期降水量及

土壤饱和度统计参数的函数。利用这种分布模式即

可做各种统计数值试验。表 5列出干旱区日平均径

流率的统计模拟数值试验结果。由表可见, 在一定

的样本量及其稳定的参数条件下,降水量及其土壤

饱和度的统计平均基本保持稳定,则其相应的地表

径流也较为稳定。

表 5  干旱区统计模拟数值试验结果(日平均径流率)

T able 5 Numerical simulation results of daily aver aged runoff r ate in percent at Wafancheng station

试验序号 样本量 B A P( mm) S ( mm) R ( mm) R / P ( % )

1 1000 0. 4463 0. 8010 2. 238 0. 818 1. 423 63. 6

5000 2. 522 0. 809 1. 713 67. 9

10000 2. 492 0. 813 1. 679 67. 4

2 1000

5000

10000

0. 4488 0. 8310 2. 262

2. 606

2. 379

0. 784

0. 858

0. 821

1. 479

1. 748

1. 558

65. 4

67. 1

65. 5

3 1000

5000

10000

0. 4456 0. 8528 2. 411

2. 525

2. 502

0. 834

0. 862

0. 825

1. 577

1. 663

1. 679

65. 4

65. 9

67. 1

4 1000

5000

10000

0. 4510 0. 8429 2. 489

2. 556

2. 488

0. 803

0. 852

0. 837

0. 686

1. 704

1. 651

67. 7

66. 7

66. 4

平均 0. 4480 0. 832 2. 456 0. 826 1. 547 66. 3

方差 0. 012 0. 0005 0. 076 1. 406

6  结  论

(1) 从地表水分平衡的物理机制出发, 引进降

水概率统计分布理论, 导出一种由降水气候强迫形

成单个网格点径流率的计算方法。由此可用于 mo-

saic方案,进一步计算出非均匀地表区域内的平均

径流及区域产流和汇流。

(2) 对于不同物理性质的地表而言, 由于当地

土壤入渗能力的差异, 降水气候强迫不同所能生成

的径流量及其相对比值也不完全相同。例如干旱区

与湿润区就有很大差异。

( 3) 不同概率的降水量对应于不同的径流量,

由于季节不同或站点地理位置及地表性质、土壤水

力学条件等等物理因素的千变万化, 可使各地径流

特征具有很大变异性, 因此,对于一个给定的网格区

来说,即使在同一种天气气候条件下,由于上述各种

因素的综合影响, 由降水气候强迫所形成的地表径

流具有特定的非均匀分布是必然的。
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A ESTIMATION METHOD OF SURFACE RUNOFF RATIO BASED ON

CLIMATIC FORCING OF PRECIPITATION

Liu Jinmiao

( Chinese A cademy of Meteor ological Sciences , Beij ing 100081)

Ding Yuguo

( Nanj ing Institute of Meteorology , Nanj ing 210044)

Zhou Xiuji                    Li Yun

( Chinese A cademy of Meteorological Sciences , Beij ing 100081)   ( Nanj ing Institute of Meteorology , Nanj ing 210044)

Abstract

A calculat ion method of subgrid scale runof f rat io over the heterogeneous surface is derived using the dist r-i

bution theory of probability stat istics on the basis of physics mechanism of water balance over land surface. T he

mean runoff and its out-growth and confluence over a grid reg ion may be calculated w hen this method is used in

mosaic scheme. It is demonstrated by test that due to difference of soil penet rability, even if the rainfall force is

same for dif ferent soil types, the runoff characteristic are also dif ferent . For any special scale, the surface hetero-

geneity of soil characterist ic、land cover and climat ic force are all exert influence on the heterogeneity of runoff.

In this paper, the dependability and availability of this calculat ion method are verified from some example using

actual observat ion data.

T he signif icance of this study is that the runoff rat io at any region or point may be expressed as mult-i var-i

ables function of soil characteristics and PDF parameters of rainfall dist ribution. T he mult-i variables funct ion

may be combined into land surface hydrological model, and some forced experimentat ion of land surface runoff

on rainfall and soil characterist ics parameters can be carry out . T he availability of rainfall and soil moisture data

makes the forced experimentat ion to be implemented easy.

Key words: Land-surface process, Hydrological process, Sub-grid scale, Surface heterogeneous, Probability

densidy funct ion.
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附录: 单个网格点(局地)径流率 PDF的推证

设任一地点,降水量(日, 时,分)为 P, 径流量为

R ,土壤含水量(或饱和度)为 S , 根据文中证明, 近

似地有关系式

R = P-S (A1)

利用二元随机变量函数的分布式,可证, 对于 P 和

S ,应有

f ( R ) = Q
]

0

g( S , R + S ) dS   S \ 0 (A2)

假定 P 与S 近似相互独立(研究表明, 虽然前期降

水对于后期土壤湿度有一定的影响,但从更长的时

间后延考察,其影响并不很大,大范围降水对于单点

土壤湿度的影响及其反馈, 都有较大的不确定性) ,

因而可认为单站降水与土壤湿度近似相互独立, 于

是有

f ( R ) = Q
]

0

g1( S ) g2( R + S )dS  S \ 0 (A3)

研究表明,在干旱区, S 的 PDF 可假定为 Gamma 分

布,但降水 P , 无论在干旱或湿润区都为负指数分

布,所以, 在干旱区可以有

f ( R ) = Q
]

0

C
A

#( A)
S
A- 1e-CSBe-B( R+ S) dS (A4)

对上式积分后, 经整理化简,得到

f ( R ) =
BCA

( B+ C)
Ae

-BR
(A5)

显然,在干旱区, 径流 R 的 PDF 仍为负指数分布。

其分布密度所确定的概率, 实际上,降水 P 的统计

参数B,以及土壤含水量 S 的统计参数A, B的函数。

而在湿润区, 研究表明, 其 S 的 PDF 最适为

Beta分布, 所以,式( A3)可具体写为

f ( R ) = Q
]

0

1
B( A, K)

S
A- 1
( 1-S ) K- 1Be-B( R+ S ) dS

(A6)

进一步,又可写为

f ( R ) = Q
]

0

B
B( A, K)

S
A-1e-BS ( 1-S ) K- 1e-BR dS

(A7)

为了方便,对式中(1-S )K-1的取一阶近似,就有

( 1-S ) K- 1 U 1-( K-1) S   ( S [ 1) (A8)

由此,式(A7)简化为

f ( R ) = Q
1

0

B
B( A, K)

S
A-1e-BR [ 1-( K-1) S ] e-BSdS

=
Be

-BR

B( A, K)Q
1

0

S
A- 1
(1-KS + S ) e-BSd S (A9)

利用分项积分,经化简整理后,可得

f ( R ) =
#( A)

B( A, K) B
A- 1 [ 1-( K-1)

A
B ] e

-BR
(A10)

  由上可见, 在一阶近似意义上, 湿润区径流 R

的 PDF 仍为负指数分布型。其分布密度所确定的

概率,实际上是降水 P 的统计参数 B,以及土壤含水

量 S 的统计参数A, K的函数。
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