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蒸散发测定方法研究进展

宋璐璐 1,2，尹云鹤 1，吴绍洪 1

(1. 中国科学院地理科学与资源研究所，北京 100101；2. 中国科学院研究生院，北京 100049)

摘 要：蒸散发过程是水文循环的重要环节，也是全球能量交换的重要组成部分，决定了土壤－植被－大气系统

中水、热传输过程，对其进行定量估算是评价陆地生态系统生产力、水源涵养能力、区域耗水及土壤水分运移的基

础，是全球气候变化研究的重要内容。本文根据蒸散发测定思路和方法的不同，将蒸散发测定按照实测法和模型

法两类方法进行总结，系统回顾了实测法和模型法的不同算法，评述不同方法的原理和优劣，并总结和分析了目

前蒸散发测定工作中应重点研究的内容，指出未来蒸散发估算的发展方向，以期为相关研究的开展提供参考。
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1 引言

蒸散发(ET, Evapotranspiration)包括蒸发(Evap-

oration)和蒸散(Transpiration)两个部分，蒸发是指来

自海洋、河流、湖泊以及植被、岩石、建筑物表面和

土壤表面(包括深层土壤向表面所供给)的水分转变

为水汽进入大气的过程，往往这部分水量可以由蒸

发皿蒸发量获得；而蒸散则是指植物体内的水分经

过气孔，并在大气与细胞内部的水汽压差的作用力

之下，由体内向外扩散的过程，该过程的控制因子

主要来源于气孔的关闭程度，而气孔大小决定了最

小限度的水分散失和最大程度的CO2利用程度[1]。

虽然蒸发(Evaporation)的概念是约公元前 500年提

出的，但是与其相关的控制因素均是在上两个世纪

才有所突破[2]。自Dalton1802年首次提出水汽压差

与蒸发速率之间存在紧密联系后，其他影响蒸散发

的环境要素也逐一被发现[3-6]。

目前对于蒸散发的研究内容主要分为潜在蒸

散发(PET, Potential Evapotranspiration)和实际蒸散

发(AET, Actual Evapotranspiration)两种。潜在蒸散

发的概念最早是由Thornthwaite 在1948年提出，是

指在同种植被覆盖的、根系土壤水分充足的地表蒸

发和植被蒸腾耗水[5]。此后，随着学者们对水循环

以及蒸散发过程认识的不断深入，PET被认为是在

一定的气象条件下水分供应不受限制时，某一下垫

面可能达到的最大蒸发量[1]。当在PET的测定过程

中，利用地表的植被信息以及地表实际状况对土壤

水分供给的胁迫，逐步修正即得到AET[1,6]。AET是

研究植被水分利用效率的重要工具，从一定程度上

也可以反映某植被的生产力水平[7-8]。

在整个水循环过程中，AET约占降水总量的

60%，在干旱区可以高达 90%，可见蒸散发过程在

陆面水文循环过程中占有极其重要的分量；其次，

整个蒸散发过程可以将 50%的太阳辐射进行对流

交换，因此，蒸散发也是全球能量循环中的重要环

节[9]。蒸散发过程涉及到大气边界层中的湍流扩散

机制，大量的理论和实践证明，蒸散发过程与气象

状况、土壤水分、植被等因素紧密相关，传统的基于

实测方法所估算的蒸散发大都基于局地尺度，而对

于较大空间尺度上陆面特征和水热传输的非均匀

性，用传统方法难以获取 [9-10]。随着遥感技术的兴

起，运用遥感手段和模型方法估算大区域的蒸散发

成为一种最有效的方法，20世纪70年代以来，涌现

出许多估算蒸散发和地表通量的模型，但是对于具

体的模型方法其构成的原理和机制不同，其应用区

域也会有所不同。因此，本文通过对地面观测法和

基于大尺度的蒸散发模型模拟方法进行总结，并对

各种方法的不足进行讨论，为国内相关研究的开展
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提供参考。

2 陆面蒸散发实测法

2.1 液流法

液流法(Sap flow)是将传感器垂直的放入植物

木质部内，用以测量植物木质部水分流量[11]。该方

法不受环境条件、冠层结构和根系特征的影响，方

法简单，是测定树木蒸腾时较为常用方法[12]，此外，

该方法可以测量夜间植物蒸腾部分，并且其测量结

果精度较高[13]。需要指出的是，液流法在测量单株

或者几株植物蒸腾时可以获得较好的效果，但它不

是直接测量整个群落蒸散发的方法，往往在进行尺

度扩展时会导致误差的产生[10-11]；该方法无法获取

土壤蒸发部分，在实际测量时会造成研究地区蒸散

发量偏低；此外，传感器的植入过程会造成植物损

伤，从而对液流变化产生影响[13-14]。

2.2 波文比法

1926 年 Bowen 提出了波文比(β)的概念，即为

地表能量平衡方程中显热通量(H)与潜热通量(λE)

之比[15]：

β = H
λE =

ρcpKh[T2 - T1 + Γ(z2 - z1)]
ρacp /γKv(e2 - e1)

= γ
[T2 - T1 +Γ(z2 - z1)]

e2 - e1

(1)

λE = Rn -G
1 + β (2)

式中：ρ 为空气密度(kg·m-3)；cp 为空气定压比热

(J·kg-1·k-1)；γ 为干湿常数(kPa·℃-1)；Γ为绝热递减

率(℃·m-1)；Rn 为净辐射（W·m-2）；G 为土壤通量

（W·m-2）。波文比能量平衡方法要求测量地面以上

两个高度之间 (z2 - z1)的空气温差 (T2 - T1) 以及同样

高度间的水汽压差 (e2 - e1) [14]。波文比仪由上、下两

层干湿球组成，早期波文比仪上采用手动阿斯曼，

之后出于高精度的要求，逐渐发展为换位式波文

比，可以通过上下多次换位，用温差的平均值消除

每个感应元件的系统误差。目前国内使用的换位

波文比仪有倾斜式和垂直式[16-17]。波文比方法简单

并且精度较高，因而可以作为常规观测方法，并且

可用于测量不饱和水分条件下的植被蒸腾状况，但

是，波文比法需要测量 Rn 和 G ，而对于稀疏植被和

复杂植被下垫面来说，G 的估算和测量具有很大的

不确定性。此外，波文比法要求下垫面均匀且无平

流影响，否则数据误差很大，这也限制了波文比的

使用范围[10]。

2.3 蒸渗仪法

蒸渗仪(Lysimeter)是一种设在野外或者人工控

制试验场，并且装满土壤的大型仪器。蒸渗仪法就

是通过在蒸渗仪内布设观测仪器(如各种传感器、

电子设备和计算机)，从而计算出蒸渗仪内的蒸发

量的一种方法[18]。蒸渗仪可分为非称重式和称重

式两种。目前，称重式蒸渗仪测定精度较高，最高

可达 0.01~0.02 mm。尽管蒸渗仪法在一些具有一

定规模的实验站已得到应用，但其测量方法费用较

高，需要专门的技术人员进行监控，且无法进行大

面积布点测量[1,18]；其次，利用蒸渗仪所测量的结果

仅代表小面积的土壤和植被的蒸散发量，只有在仪

器内外的土壤质地以及植被类型完全相同时，其监

测结果才可以扩展到大尺度上；此外，无论何种规

格大小的蒸渗仪均有边界效应存在[10]。

2.4 涡度相关法

涡度相关(Eddy covariance)是指某种物质的垂

直通量，即这种物质的浓度与其垂直速度的协方

差，涡度相关法提供了一种直接测量植被与大气间

CO2、水和热通量的方法[19-21]。用涡度相关法表示潜

热通量的方程为：

λET =λ ⋅ET = ρa
- -----w'q' (3)

式中：ET 为蒸散发量(kg·m-2·s-1)；λ为水的汽化潜

热(J·kg-1)；ρa 为空气密度(kg·m-3)；w' 为垂直风速

脉动值(m·s-1)；q' 为比湿的脉动值；
- -----w'q' 表示垂直

风速与湿脉动的协方差。

涡度相关法的优点在于能通过测量各种属性

的湍流脉动值来直接测量它们的通量，和其他方法

相比，它并不是建立在经验关系基础之上，或从其

他气象参量推论而来，而是建立在所依据的物理原

理之上，是一种直接测量乱流通量的方法，是各种

实测方法中较精密和可靠的方法，并且该方法有利

于 AET观测工作的长期开展[10,22]。基于此，各国纷

纷建立承载涡度相关仪的通量塔以满足研究需要，

并因此建立起了通量网 FLUXNET[23]。此外，与其

他传统的观测方法相比，该方法测量步长较短，可

以获得高时间分辨率的AET[22-23]。虽然涡度相关法

是最常用的测量AET的方法，但也存在一些缺陷，

例如，仪器必须设立在平坦的、植被单一的下垫面

上，对于风速较低(尤其是夜晚)或者存在水平对流

时，涡度相关仪的测量结果是不准确的[1,22]；其次，涡
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度相关仪的测量结果在能量上是无法闭合的(约损

失 20%~30%)[22,24]；并且，涡度相关仪测量的是局地

值，要获得面元上的观测值需要建立观测网，因而

在多数研究中，都是将涡度相关技术作为一种标准

值，与其他方法进行比较[16,25]；最后，涡度相关法所

用的传感器十分精密，长期进行野外观测时，需要

专门的技术人员进行维护，其维护成本较高。

3 蒸散发模型估算法

近年来，随着 RS/GIS 技术的快速发展和广泛

应用，借助 RS/GIS 技术监测地表能量平衡和水分

循环已成为水文学、生态学等学科领域的重点研究

手段。其中，RS技术的发展在很大程度上推动了

由点(或单一植被类型)观测的AET向区域(或多种

植被类型)尺度的 AET估算的发展：非接触大面积

的遥感地表辐射和温度状况，直接提供了土壤－植

被－大气系统的界面能量信息；多光谱、多角度的

遥感资料可反演蒸散发估算所涉及的下垫面特征

参数；多时相的热惯量遥感可反映出土壤和植被水

分状况[26]。自 20世纪 70年代以来，涌现出许多估

算蒸散发和地表通量的模型，本文将AET的估算方

法归纳为5类：①水量平衡法；②能量平衡法；③辐

射法；④综合法；⑤蒸发正比与互补假设法。

3.1 水量平衡法

如果把全球水循环看做一个封闭系统，那么输

入该系统的唯一参数则是降雨( P )，而输出参数为

(忽略人类和动物用水以及储存到深层地下的水量)

地表径流( Q )、土壤深层渗漏( D )、植物储水量( S )

和返回到大气中的水量(AET)。即：
P =D +Q + S + AET (4)

尽管水量平衡法的原理清晰简单，但利用该方

法计算某一地区的AET时，首先要明确均衡体以及

各水量均衡要素，然后测定或者估算某计算时段内

除AET的其他水均衡要素，在实际应用中其准确率

不高：首先，难以精确测量研究区域短时间内(以日

或小时为测量单位)AET动态变化，测量的时间尺度

一般要在一周或大于一周，同时，时间尺度的大小

会随着区域尺度的增加而增加，因此，在大区域上

应用该公式时间尺度一般为月、季度或者年[27]；其

次，在实际测量中，渗透到土壤的水分含量无法精

确估算，尤其是土地覆被和土壤特性发生变化时，

测量难度就更大，不仅需要布置更多的测量站点，

还需要消耗人力物力。因此，当公式中除AET之外

的其他要素很难精确估算时，往往要简化求解，这

使得水量平衡方程中各项的估算误差以及测量误

差都集中到AET上，最终影响了估算精度；此外，水

量平衡方程在应用于大区域尺度时，等式左边与右

边才会实现对等，但是在大区域尺度上，方程中除

AET外其他4项均无法准确获得[1,10]。

3.2 能量平衡法

在土壤－植被－大气系统(SPAC, Soil- Plant-

Atmosphere Continuum)中，陆地表面所接受的能量

源泉均来自于太阳辐射，其中直接被陆地吸收的部

分称为净辐射通量( Rn , W·m-2)，这部分能量到达地

球之后，一部分被土壤储存起来( G , W·m-2)，一部

分通过显热通量散发出去( H , W·m-2)，最后一部分

能量则是潜热通量，即AET。
Rn =G +H + AET (5)

H = ρcp

T0 - Ta

ra
(6)

式中：ρ 为空气密度(kg·m-3)；cp 为空气定压比热

(J·kg-1·k-1)；T0(K) 和 Ta(K) 分别为蒸散发表面动力

学温度和参考高度处的大气温度；ra 为空气动力学

阻抗。 Rn 和 G 可以用仪器直接获得或者用一些比

较成熟的估算方法获得[28]，而对于 H 的估算方法却

存在一些难度。

在估算 H 时，空气动力学温度是无法直接获得

的，通常的解决办法是将地表温度( LST )进行校正

以替代空气动力学温度。基于此，许多学者提出以

能量平衡原理为基础的估算AET的模型。例如，地

表能量平衡系统法 Surface Energy Balance System

(SEBS)[29]、地表能量平衡指数法(SEBI)[30]、简化的地

表能量平衡指数法(S-SEBI)[31]、陆面平衡算法(SE-

BAL)[32]和大气－陆地交换反演模型(ALEXI)[33]等。

能量平衡法与水量平衡法有类似的缺点，即能

量并不能“闭合”，因为在能量平衡方程中忽略了来

自干燥空气或大风天气时的大气所提供的能量。

例如，就能量守恒方程而言，当 Rn 为0时，AET则为

0，但是在实际监测环境中，Rn 为 0时，AET是有可

能发生的，而这时 H 值是负值[34]；再如，当 Rn 值不

为 0，而空气湿度饱和时，AET实际上是不发生的；

此外，能量平衡法的缺陷还存在于，在实际操作中，

G 和 H 的准确估算均受到一定的限制；而将能量平

衡法应用于苔原或高寒生态系统类型时，其模拟效

果往往不够准确，因为永久冻土会使得当地的能量
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出现骤减的现象[35]，但在方程中这点却无法体现。

因此，当利用能量平衡法估算AET时，难免会出现

模拟效果比较差的状况，有时模拟精度甚至会低于

50%[36]。

3.3 辐射法

太阳辐射是驱动地球-大气系统能量交换和物

质交换的重要能源，研究表明，大约 50%的太阳辐

射被用来驱动蒸散发过程[9]，因此太阳辐射直接影

响着地气系统的能量和物质平衡。从气候学原理

来说，到达地面的太阳辐射的增加或减少势必会引

起地表温度发生变化[37]，因此，大多数的辐射模型

中不仅会涉及到 Rn 还会涉及到温度参数 T ，但为

了方便起见，在此均称其为辐射模型，大多数以辐

射为驱动参数的模型遵循以下两种表达方式：
AET =Cr(wRs) (7)

或
AET =Cr(wRn) (8)

式中：Rs 为总太阳辐射；Rn 为净辐射；w 为根据温

度状况和海拔高度所决定的权重系数；Cr 为相对

湿度和风速确定的系数。比较常用的辐射法模型

包括 [38]：Turc 模型(1961)、Makkink 模型(1957)、Jen-

sen & Haise 模型 (1963)、Hargreaves 模型 (1975)、

Doorenbos & Pruitt 模型(1977)、McGuinness & Bor-

dne 模型 (1972)、Abtew 模型 (1966) 和 Priestley &

Taylor 模型(1972)等。

在各种辐射法模型中，运用最为广泛的是

Priestley-Taylor(1972)模型，该方法假设下垫面足够

湿润，若忽略土壤热通量，则潜在蒸散基本上由辐

射平衡决定，Priestley-Taylor 方法据此建立 [39]。因

此，该方法在湿润气候区模拟效果较好，而在干旱

区其估算结果不稳定。为了解决模型的缺陷，许多

学者曾经对Priestley-Taylor方程进行改进，以求能

准确地估算 AET[40-43]。目前，应用比较广泛的是

Fisher等在2008年对Priestley-Taylor方法进行修改

后的方程(简称PT-Fi)[43]。Fisher等(2008)在原模型

中引入了一个具有生态学意义的物理修正项 f (取

值 0~1之间)，并将蒸散发分为土壤蒸发、植被蒸散

和植被截留降雨蒸发3个部分，每一部分的蒸散发

均用Priestley-Taylor(1972)方程计算，同时用系数 f

加以修正计算而来。研究表明，PT-Fi模型在实际

应用中具有较好的模拟效果，例如，Fisher等(2008)

利用 PT-Fi 计算全球 AET，结果表明该模型的模拟

精度达到 90%；Fisher等在 2009年利用 13个ET模

型模拟热带地区 AET，研究发现 PT-Fi 模型的模拟

效果最好，精度达到 91%[44]；Vinukollu等利用PT-Fi

模型计算了全球 2003-2006 年日时间尺度的 AET，
其中 PT-Fi(2008) 的模拟效果比 PM-Mu(2007) 和

SEBS的模拟效果好，其模拟精度达85%[45]。

3.4 综合法

目前为止，运用最多的AET估算方法是综合了

辐射 (Rn) 、温度 (Ta) 、水汽压差(VPD)和风速(U)等影

响蒸散发过程因子的综合式模型。其中应用最普

遍以及模拟效果显著的是 Penman-Monteith 模型，

该方法最初是由Penman基于空气动力学理论和能

量平衡法提出的[46]：

PET = Δ
Δ+ γ

Rn + 2.6
γ

Δ+ γ
VPDγλρ(1 + 0.54u) (9)

式中：Δ为饱和水汽压曲线斜率(kPa·℃-1)；γ 为干湿

常数(kPa·℃-1)；ρ 为空气密度(kg·m-3)；VPD 可以通

过相对湿度和平均温度计算得出。由于Penman公

式中的各项参数的确定是以地表温度为基础的，因

此该公式仅适用于开阔水面、裸露的土壤以及低矮

的草地等覆盖度低的植被，而且该公式对于风速非

常敏感，仅适用于计算PET[42,47]。

Monteith在1965对Penman(1948)公式做补充，

将冠层阻抗的概念引入到 Penman公式中，用以表

征植被生理作用和土壤供水状况对潜热通量的影

响，以估算非饱和下垫面的实际蒸散发，得到著名

的 Penman-Monteith(简称 P-M 方程) [48]。该方程在

1998年曾被世界粮农组织(FAO, Food and Agricul-

ture Organization)推荐为计算蒸散发的首选方法[47]。

AET =
ΔRn + cp ρVPD/ra

Δ+ γ + γ(rs/ra)
(10)

在P-M公式中，有两个参数控制植被的蒸散发

过程，其中一个是 rs ，即冠层(或表层)阻抗，另外一

个是空气动力学阻抗 ra 。 ra 反映了水分由植被表

面扩散到大气时的难易程度，其大小由U以及VPD
决定，rs 与气孔导度 rc 相联系，常常用经验公式计

算 rs 的大小。P-M方程最初是针对农田生态系统

提出的，当该方程应用于其他生态系统尤其是森林

生态系统时，rs 的估算即成为难点，因为在复杂生

态系统中存在不同层次，因小环境和叶片性状的差

异，导致整个冠层的 rs 也会发生复杂的变化[44]。

为了解决以上问题，许多学者对于P-M方程进

行了改进[49-52]，其中，被广泛应用的是Mu等修改后

的 P-M 方程。Mu 等于 2007 年首次对于 P-M 方程
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进行了修改，并对全球AET进行了模拟，其模拟精

度达到了 86%[50]，2011 年 Mu 等又将 PM-Mu(2007)

做了进一步完善，其模拟精度较PM-Mu(2007)提高

了 3%[51]。PM-Mu(2011)不仅将 AET分为白天和黑

夜AET之和，还将湿润和干燥下垫面的AET分开，

并且增加了土壤热通量的模拟，同时还优化了气孔

导度、空气动力学阻抗和冠层边界层阻抗的模拟方

法等，是一种比较理想的模拟AET的方法。

综合模型的另外一种重要的方法是 Shuttle-

worth-Wallace模型(简称S-W模型)，该模型是 1985

年由 Shuttleworth 和 Wallace 对 P-M 模型进行扩展

后提出的，是用于计算稀疏植被和土壤蒸散发的双

源模型[53]。所谓“双源”是指将土壤和植被冠层看

作上下叠加的两层，各层之间有连续的湍流源，因

此又叫做串联模型。在模型运行时，将植被冠层和

土壤分别进行能量平衡计算，并将叶面积指数和土

壤水分状况对蒸散发的影响考虑其中。可以说，

S-W模型的理论基础非常完善，其优势在于更接近

于自然表面，可以分解土壤蒸发和植被蒸腾，但是

通过与 P-M 模型对比可以发现(图 1)，S-W 模型中

所需参数比P-M模型多，例如，rss 是土壤表层阻抗，

ras 是土壤和热源汇高度之间的空气动力学阻抗，rac

是整个植被边界层阻抗，raa 是参考高度和冠层有

效高度之间的空气动力学阻抗等，在计算区域蒸散

发时，推算冠层内部阻抗仍是一个棘手问题，对观

测资料非常缺乏的地区，是限制S-W模型广泛应用

的原因之一，尤其是S-W模型中涉及到土壤水分状

况的参数，需要进行实地测量[8]。

3.5蒸发正比与互补假设

Penman(1948)认为 PET是给定气候和植被条

件下的最大可能蒸散发量，AET占 PET的一定比

例，即为Penman蒸发正比假设[47]，目前国内外常用

的分布式水文模型和陆面过程模型中，区域蒸散发

估算部分都采用了蒸发正比假设原理进行水量平

衡或能量平衡分析 [54]。Bouchet(1963)质疑蒸发正

比理论没有考虑到陆面与大气之间的复杂反馈机

制，并认为 AET与PET之间存在互补关系，即PET
的下降意味着AET的增加，提出了PET与AET之间

存在互补相关原理[55]。蒸发互补假设引起了许多

学者的关注，并在一些流域得到了验证[56]，在此基

础上，Morton等(1983)建立了CRAE(Complementa-

ry relationship areal evapotranspiration)模型 [57]。前

苏联著名气候学家 Budyko(1974)在进行全球水量

和能量平衡分析时发现，陆面长期平均蒸散发量主

要由大气对陆面的供给(降水量)和需求(净辐射量

或潜在蒸散发量)之间的平衡决定，据此提出了Bu-

dyko 假设 [58]。此后，Yang 等(2006)基于 Budyko 假

设，提出了对于蒸发正比假设与蒸发互补假设的统

一解释，他认为在以水分限制为主的区域存在蒸发

互补关系，而在以能量控制为主导的地区则存在蒸

发正比关系[59]。

虽然由蒸发正比和蒸发互补假设发展而来的

模型原理简单并大大简化了蒸散发机理，避开了复

杂的土壤－植被系统，在具体模拟过程中，只需要

输入常规气象观测资料就可计算获得AET，但这类

模型的不足在于，估算过程中忽略了大区域尺度上

大气系统复杂的湍流影响，且对短历时的气象要素

的变化不敏感，模型中的各项参数往往需要结合研

究区域的特点，利用实测资料进行优选和推求，基

于此，在对某研究区域AET进行定量估算时有必要

进行精确计算。

4 研究展望

4.1 实测法和模型法需要改进的方面

蒸散发是一个复杂的物理过程，虽然人们对于

自由水面的蒸发机制了解的比较透彻，并且可以把

λET 参考表面

冠层表面

土壤表面

λE

raa
ra

rs
rsc rac

ras

rss

图1 Penman-Monteith模型与Shuttleworth-Wallace

模型参数比较

Fig.1 Comparison of parameters between Penman-Monteith

and Shuttleowrth-Wallace

λT

Penman-Monteith Shuttleworth-Wallace
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部分结果推广应用到饱和土壤表面或湿润茂密的

植被表面，然而，对于非饱和表面的自然蒸发和植

被的蒸腾部分，还需要进行深入探讨。本文将目前

蒸散发的测定方法分为两类，即实测法和模型法，

虽然它们在不同的研究中占有重要地位，但是这两

种方法仍需要不断改进：

(1) 用实测法直接或间接测量AET虽然方便简

单，但其缺陷在于：①所测量的AET仅适用于仪器

所能覆盖的有限区域，无法对大区域尺度或全球尺

度进行测量；②由于不同地区的测量手段以及搜集

数据的标准不同，利用不同测量方法所获得的AET
值是无法直接进行比较的；③在仪器布设和维修方

面通常需要花费较大的人力和物力。尽管用实测

法获得的AET存在一定的缺陷，但是对于以遥感方

法为主模拟较大时间和空间尺度上的AET来说，实

测法是检验模型模拟效果的最佳途径[60]。

(2) 用卫星遥感产品为基础的模型法，为长时

间尺度以及大区域尺度的蒸散发研究提供了便利，

克服了地面监测方法中定点观测难以推广到大尺

度的局限性，但是利用遥感参数模型模拟的AET值

在时间和空间尺度上仍然存在不确定性。以时间

尺度来说，遥感影像表达的是一个瞬时信息，比如，

反演的地表反照率、地表温度和降雨等只代表某时

间的瞬时值(比如每 16天或者每 8天)，而这种获取

数据的方式很容易“遗失”或者“错误估算”实际参

数状况；此外，基于遥感信息模拟获得的AET值也

是一个瞬时值，而在实际应用中需要的时间尺度至

少是日蒸发量，那么能不能将瞬时值信息尺度上推

至日平均值，什么条件才能进行尺度转化？如何准

确转换，这些问题还有待于解决。在空间尺度上，

模型法估算效果的可靠性取决于其估算结果与实

测值之间的差距如何。目前对于AET模拟结果的

检验多利用实测方法，例如蒸渗仪法和涡度相关法

等，但是利用模型模拟计算所得的是每个像元的平

均通量值，而传统的通量观测方法是在点上进行

的，并不是严格意义上的验证，其代表性在均一下

垫面上的效果也许没有问题，但在比较复杂的下垫

面上就会出现模型模拟效果与观测值相差很大的

问题。无法进行精度检验就无法对模型作出准确

的评价，模型在实际应用中就得不到准确的误差反

馈信息，这就意味着模型将失掉很多的改进和完善

的机会。

(3) 在以遥感卫星和 GIS 手段为基础的估算

AET工作中，除了以上不确定性因素外，在实际应

用中还有许多技术问题尚未解决。例如，在土壤-

植被－大气系统中与能量和水汽传输密切相关的

是空气动力学温度，它与地表温度之间存在很大区

别，空气动力学温度与地表温度在浓密的植被中相

差1~2℃，在稀疏植被中的差距更大，为此出现了很

多订正方法，试图用地表温度替代空气动力学温

度，但至今仍无说服力[10,60]；陆地表层面积较小或者

比较狭长的生态系统(例如耕地和河岸带)与其他较

大的生态系统有交叠时，遥感反演的生态系统地表

温度参数是不准确的，往往会混杂面积较大的生态

系统特性；此外，不同卫星其观测角度的不同也会

影响反照率以及地表温度等参数的精度[45,51]。

目前蒸散发的估算方法种类繁多，对于蒸散发

的模拟工作也已经开展了很多，但是很少有作者在

文献中对其运用的模型方法的适用性进行讨论。

那么在面对众多模型估算方法时，如何针对研究区

域选择适宜的模型呢？一般而言，选择模型时需要

考虑两个因素，即精确的计算结果和模型的复杂程

度[1,38-39]。模拟效果的精确度越高其驱动参数越复

杂，但在某一特定研究区域时，是不需要过于复杂

的参数驱动的，也就是说，不同的研究区域的 AET
有其独特的敏感性因子，因此，在选定研究区域后，

选择模型时应依据输入数据的质量和可获得性以

及 AET对于限制因子的敏感性如何进行选择；其

次，选定的模型方法应较全面的反映研究地区蒸散

发过程中的各个要素[1]。例如，对于植被冠层截留

降雨所产生的蒸发部分对于AET的精细模拟是不

可缺少的一部分。研究表明，浓密的植被冠层可以

截留 10%~40%的降雨，产生的蒸发可以占到总蒸

发的 25%左右[53]，不同植被类型截留率不同，其蒸

发量也会有所不同[45](表 1)。除了要估算冠层截留

降雨所产生的蒸发外，许多模型还忽略了蒸散发过

程中的一个重要成分，即来自积雪覆盖表面所产生

的蒸发，尤其是高海拔或者高纬度地区。尽管积雪

所产生的蒸发量较植被和土壤的蒸散发量小(冬季

每天约 0.1~0.3 mm)，但是积雪作为水资源和水循

环的重要组成因素，在长时间尺度上(月或年)应作

为气候响应研究的重要方面加以重视[45]。

4.2 未来蒸散发研究的方向

综合以上分析，本文认为蒸散发研究的未来趋

势应该向蒸散物理机制、生理机制的深层次研究综

合发展，这需要有更高精度的蒸散发仪器和高定量
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化的遥感方法，而且不同地区、不同下垫面所得到

的蒸散发值应具有可比性。因此，深入研究和完善

现有的理论方法，探讨新方法、新思路是蒸散发研

究的必由之路，未来蒸散发研究应围绕以下4个方

面展开：

(1) 实测法与模型估算相结合。蒸散发模型法

是在实测法基础上加以物理模式推导而来的，尽管

目前存在众多的估算蒸散发的模型，但这些模型对

于不同地域和不同植被类型的适用性如何，仍然需

要开展大量的研究区验证，并且如何发展精确度高

并适合于不同尺度的模型也是未来研究的重点和

难点问题；而实测法作为模型法的重要检验手段，

其缺陷存在于实测法与模型法的观测尺度不能吻

合，因此，在未来的工作中仍然需要对实测法进行

更深一步的理论研究和技术探讨，在提高观测精度

的同时，为模型法的完善和发展提供基础。

(2) 引进新的技术手段。同位素示踪等新方法

的开展对于研究蒸散发的物理和生理机制起到了

推动作用，同时对于展开非饱和陆地表面的蒸散发

机理的研究奠定了基础；在利用遥感手段进行蒸散

发测定的工作中，涉及到众多下垫面物理特征，加

强植被、土壤和微气象特征与各波段遥感信息机理

的研究，揭示其内在规律，提高特征参数的遥感反

演精度，对于定量化的蒸散发估算具有重要意义。

(3) 解决尺度转换问题。尺度转换是许多领域

所面临的难题，在蒸散发估算的研究中同样是一个

技术难点。对于空间尺度转换来说，当小尺度转换

到大尺度时，取样的代表性以及边界层特性不同等

均是限制空间尺度转化精度的要素；而在不同的时

间尺度进行转换时，需要建立某种特定的前提假

设，而这些假设条件并不完全准确，因此，对于时间

尺度的转换仍然需要进一步的完善。

(4) 加强时空变化的连续性观测和评估。蒸散

发的时空变化格局分布不仅对于全球大气运动和

水循环过程十分重要，对于小区域尺度的气候干湿

变化、农田灌溉管理以及土地利用等方面都会产生

影响，但是受土地覆被以及小气候等环境要素的多

样性影响，各区域蒸散发的变化特征和原因各异，

因此，在今后的研究中，无论从实测还是模型估算

的角度出发，都需要加强蒸散发产品在不同时间和

空间尺度的连续性研究。
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0.17(Valente 等[62], 1997)
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0.13(Vinukollu 等[45], 2011)
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0.17(Vinukollu 等[45], 2011)

表1 不同土地覆被类型的年均最大截留降雨率

Tab.1 Annual maximum ratios of canopy evaporation losses
to the total precipitation based on land cover types
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Advancements of the Metrics of Evapotranspiration

SONG Lulu1,2, YIN Yunhe1, WU Shaohong1

(1. Institute of Geographic Sciences and Natural Resources Research, CAS, Beijing 100101, China;

2. Graduate University of Chinese Academy of Sciences, Beijing 100049, China)

Abstract: Evapotranspiration (ET) is very important for water cycle, and is determinant for the estimation of wa-

ter and heat transfer in the Soil-Plant-Atmosphere Continuum (SPAC). Quantitative estimation of ET is the base

of appraising terrestrial NPP, water conservation valuation, regional water consumption, soil water transport and

crop production. It is important for studies on global climate change. More and more ET models and associated

measurements are being reported in the literature and used to develop, calibrate and test important ET process

models. The ET data can be derived from a range of measurement systems including lysimeters, eddy covari-

ance, Bowen ratio and sap flow. In addition, the satellite-based remote sensing and direct models (e.g. radia-

tion-based models and combination models) can also been important methods to evaluate the ET. This paper dis-

tinguished the methods of ET evaluation into ET measuring and ET modeling, with outline of different types of

ET models and ET measurements involving principles, merits and disadvantages. Key issues and development

direction in ET were evaluated to provide a guide to evaluate accurately ET for other researches.

.
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