
近居民的影响
,

引起各方面很大关心
。

不是从社会学角度
,

而是从生物学角

度出发的生态学
。

不求最高的经济发展
,

而是为了长期的稳定
,

努力在人与自然之

间和谐的关系的基础上研究人类
。

他们不

是把城市单纯看成经济的原动力
,

而是看

做居住场所
,

要求没有污染和噪声
,

交通

事故少
,

工作生活舒适的 环 境
,

这 种动

向
,

最近 年来非常显著
。

如上所述
,

城市地理学迄今有各种各

样的倾向
,

有的人按 一  种倾向进行研

究
。

有的人则按一个倾向进行研究
。

目前

我们城市地理学的组织中
,

各种各样的研

究课题丰富多彩地配合起来进行研究
。

今天讲的虽然非常简单
,

但是讲述了

城市地理学发展的四个时期
!

做为专门学

科以前的时期 , 做为专门学科的时期
, 以

计量化
、

模式化为目标的 时期
,
对人类的

价值和社会经济
、

政治诸问题非常关心的

时期
。

张文奎译自 《地理》 ∀日

文 #
, ∃ % ,

第 & 期
。

郁华 校

河川流域水量平衡数学模式

∋
,

(
)

安德烈亚带夫

国民经济对在缺乏观测资料
,

特别是在经济活动引起人为变化情况下的 径流特征值

和其它水文气象要素提出了更加精确地要求
,

河川径流形成过程的研究在其它水平衡要

素和水文要素综合体中作为一个极为重要的问题被提 了出来
。

在本文中所研究的问题
,

仅适用于单一自然地理条件的小流域某一具体年份的短时

段 ∀月
、

旬#
。

上述问题首先可根据水热平衡基本要素专门观∗+, 站的观测资料解决
,

这些观测站分

布在苏联不同自然地理带
。

由这些研究结果所确立的河川流域水平衡和水文气象动态规

律以及对这些规律参数的区域概化
,

就能够根据一般观侧站网以足够的精度来确定流域

水平衡各个分量和水文气象要素的特征值
,

同时还可预算由于某些经济措施引起水情变

化情况下的这些分量和特征值
。 、

河川流域上的大气降水
、

太阳热能
、

蒸发
、

渗透
、

地表地下径流
,

地表
、

土壤和少也

下水储量的变化及其相互作用的过程是形成统一的复杂的 自动调节过程的一部分
。

对于具体年的短时段和具体流域
,

表示这一过程的数学模式应满足下列要求
!

)

建立在这一复杂过程以及它们各个组成要素及其相互作用的物理实质的正确概念

基础上的 ,

−
)

下垫面的热平衡和河川流域水平衡的严格理论方程应包括下垫面的整个活动层和

它的各个层
!
地面

、

包气带和地下含水层
,

 
)

增添水平衡要素之间的关系式取决于影响因素
—

水文气象和下垫面因素 ,

.
)

数学关系模式结构应当建立在形成过程 ∀物理的 # 研究的结果上
,

而它的许多参

数应当根据可靠的实测资料确定 ,



何川流域水平衡形成过程原理 ∀物理过程 # 示意图 ∀参见示念图 # 可以归纳于下
!

水平衡 热皿平衡

) ) ) ) ) ) )

/ 一一 / 一 /
) ) ,

)

/
) 内

一 一一 一

河川流域水平衡形成过程原理 ∀物理过程# 示意图

考虑云量
0
截留的影响后

,

达到地面的总辐射 ∀直接辐射 1 (
和散射辐 射 2 (

# 等

于 ∀1 ( 3 2 !

# 。 ,
一部分以短波辐射方式从地表反射 ∀即反射率 # 为

4 ,

以长波有效辐

射系数 5从下垫面反射
。

辐射平衡 6 ∀千卡7 平方厘米 # 根据公式确定

6 二 ∀1 ( 3 2 (
# 0 ∀ 一 4 # 一 5 ∀ #

其消耗基本上取决于现有水分的总燕发 8 9 ∀9一蒸发量以毫米表 示
,

8一蒸 发 潜

热 #
,

大气乱流热交换 ∀:4#
,
土壤热交换 ∀∋ #

。

下垫面和近地层的温度和湿度变化与 6 在 8 9
,

: 和 ∋ 之间的分配是相应的
。

在进人河川流域太阳辐射的作用下
,

降水 : 的一部分 ; 由植被和土壤表面直接蒸

发搜 ∀9 < 二 = < #
,

而降水的其余部分 ∀ + 一 ; #< 则形成地表径流 ∀1># 和渗透到包气

带 ∀?
4

#
。

进人到包气带的水分 ∀? 4#
,

一部分由植物燕腾和土壤蒸发 ∀9 ≅ #
,

一部分补充包

气带水分储量 △Α
,

还有一部分 ∀超出最小持水量或毛细管容水量的剩余部分# 补给地

下水 ∀? “(#
。

如果这种补充 盆 超 过 地 下 水 流 量 ∀1 Β(#
,

那 么
,

将 使 其 储 量 增 加

∀△Α
·

Χ Δ # , 地 下水位埋深则减小 ∀△Ε Β( Φ #
。

在土壤水分储量由于蒸发消耗而枯竭的情况下
,

包气带将依靠地下水补给 ∀在 Ε Β(

小 于 毛 细 管上升高度时 #
,

或者最后依靠植物深部根系 ∀特别是树木# 来蒸腾
。

这时

地下水储里减小 ∀△Α Β( Φ # 并且地下水位埋深则增加 ∀△Ε Β( Χ Γ #
。

蒸发量 9 一方面取决于进入集水面积的太阳热量
,

而另一方面取决于可供蒸发的水

分状况
,

蒸发是热
、

水平衡方程的共用项
,

所以在所探讨的数学模式中
,

应包括两个万

程
。

热量平衡方程
!



6 Η 9 8 3 : 4 3 ∋ ∀− #

式中
! 6 一辐射平衡 , 9 8

、

:4
和 ∋

—
是它的分量为蒸发耗热

、

空气乱流热交换
、

土坡热

交换 〔方程 ∀ − # 中所有项均用计算时段的千卡7厘米
“
表示例如月〕 , 9 一蒸发量用毫

米表示 , 8一蒸发潜热用千卡7 厘米
− ,

∀当测量蒸发量用毫米时# 大约等于
)

&
。

水量平衡方程

: 二 9 3 1 3 △Α ∀  #

式中
!

1 二 1 > 3 1 Β ( ∀ 4 #

△Α Η Α Ι 一 Α ∋ ∀ & #

△Α Η △ϑ ϑ 3 △Α 4 3 △Α Β ( ∀ #

△ϑ ϑ Η △Α > 0 3 △Α < 3 △Α Ι Κ 3 △Α ∋ ∀ ( #

式中
! :一大气降水 , 1

、

1 > 、

1 Β (
一总径流 里

、

地 表径流 最
、

地 下 径抚量
,

9 一蒸发 ∀扣除凝结水之后# , △Α一计算时段内河川流域水的总储量的变化 , Α Ι 、

Α
口

一计

算时段末和始时水的储量 , △ϑ ϑ 、

△Α 4 、

△Α Β( 一地表
、

包气带
、

地下水各部分 储 水 量

的变化 , △Α > 0 、

△Α <
、

△Α Λ Κ
、

△Α 一相应地为雪
、

洼地
、

河网
、

湖泊储量的变化
。

方程式 ∀  # 一 ∀ (# 中 所有 项 均用集水面积上的水深毫米表示
。

为了对河川流域不同深度的水分交换进行数学描述
,

必须增加下列水平衡方程式
。

)

表层 ∀土壤表面以上# : Η 9 < 3 1 > 3 ?
4 3 △ϑ ϑ ∀ . #

考虑到表面蒸发 9 < Η ; : ∀; 一由植物和土壤表面直接蒸发的降水部分#
,

并 且 1 > Η

1 一 1 Β ( ,

因此
, ,

可以把方程 ∀ . # 改为下列形式
!

∀ 一 ; # : Η 1 一 1 Β ( 3 ?
。 3 △ϑ ϑ ∀. 4 #

−
)

包气带

?
。 Η 9 ≅ 3 Μ Α 4 3 ∃ !

∀ ϑ #

由于通常对土壤湿度变化的观测不是整个包气带 ∀达到地下水位 # 而仅仅到 厘

米的深度
,

因此
,

在对这一层进行实际计算时
,

只好利用如下的平衡方程式
,

而忽略从

厘米到地下水位这一层水分储量的变化
,

也就是以△≅代替△Α 4
值

。

?4 Η 9 卜 3 △≅ 3 ?Β
(

∀> 4 #

在方程 ∀ ϑ # 和 ∀>4 # 中的9 ≅ 为土壤总燕发址 , △Α 4
和 △≅ 为整个包气带和

厘米土层水分储量的变化 , ∃
!

为包气带 ∀或 厘米土层# 与地下水之间的水分 交换

量
。

 
)

地下水层

?Β
( Η 1 Β ( 3 △ϑ ∃ !

∀ & #

上述水平衡数学模式的补充关系首先是蒸发对于收人太阳热能的依赖关系
,

另一方

面为供给蒸发所需的水分
,

河流集水而积上的蒸发量应由以下两部分组成
!

, 降水的一部分直接由植物和土壤 ∀土壤最上层几厘 米 内 # 表 面 蒸 发9 , 二 ; :,

; 一由表面燕发的降水部分 ,

−
)

总燕发∋ ≅ ∀即植物燕腾和土壤蒸发#
,

其蒸发速度较表面直接蒸发速度小
。

根据多尔戈夫 ∀Ν
)

Ε
)

月Γ(
。。 ∃ . %年 # 在温室里 ∀即在没有降水的情 况 下 # 对 各

种土城温度的植物燕腾所作的试验研究表明
,

当土壤湿度等于最小持 水量≅ 时
,

蒸腾量



9 达到燕发力9
。 ,

而当湿度≅减小时
,

燕腾则以≅ 7 ≅ Ο的比例减小 , 当达到 调 萎 湿度

时 )∀即有效湿度≅ ΗΗ # 蒸腾盆为零
。

随后
,

在布达科夫斯基 ∀Μ
)

Ε
)

∋ Π 江4 ( Γ Γ Ι 二Ε 盒 ∃ ϑ Θ年 # 和哈尔琴科 ∀Ρ 4 < ” Ι Ε “ Γ

∃ ϑ ∃年# 的著作中指出
,

当考虑了从表面直接燕发的降水部分时
,

这一规律性可以推广

并用于求总燕发最
。

很显然
,

土壤水分的燕发仅能够利用扣除植物和土壤表面直接蒸发消耗; :外 的 那

部分能Σ 资源 ∀燕发能力或蒸发力9
。

#

。
,

。
, , 。

、

≅
9 ≅ Η ∀ 9

。
一 ; : # 子井

)

一 Τ
、

一
。 ‘

一
产

≅ (

总燕发最为 Υ
卫一 9 : 3 9 ≅ 二 ; < 3 ∀9

。 一 ; < #

尊刀几Ο

∀ Θ #

∀ % #

式中≅一计算时段内 厘米土层平均有效湿度
,

计算时段末
、

始的土壤湿度
。

为了确定公式 ∀ Θ # 和 ∀ % # 包含的燕发力9
。 ,

道尔通 ∀旦4 二 ς Γ 4 # 型的公式
,

9
。

Η < Ω ∀2
, 一 2 #

,

式 中 < Η
)

− ∃ Ξ +丁
,

克7厘米
 
一空气密度 ,

Ω一乱流交换积分系数用厘米 7秒表示 ,

大 约 等于丛嗯
一

丛
) ,

≅
Ι

和≅ ∋一
‘

布德科 ∀≅
)

Ε
)

∋ Π 及、 ; Γ# 提 出了

∀ ∃ #

2
。

一在下垫面温度 。时的饱和空气比湿 ∀用毫米表示 # , 2一空气比湿
。

把比湿变换为水汽压
,

置换物理常数并根据布德科的建议取 其平 均 值 Ω Η 。
)

& 厘

米 7秒
,

其最终形式为
!

9
。

ΗΗ Θ
)

ϑ ∀Ι ‘一 Ι # 毫米 7月 ∀ #

Ι
值取决于Ι。

,

它是根据著名的马格努斯 ∀≅ 4 ( Ε Π “#公式确定的
。

由于下垫面温度

包括植被的温度不能直接测量
,

因此布德科提出了用空气温度 和 它的修正 项 。一 的

差值所组成的热平衡方程和马格努斯方程联立求解
Ι !

值
。

我们编制了极其简明的图解分析法来解这两个方程
,

确定
“ Ψ

值
。

根 据
Ι
和

Ι 的 观测

值利用公式 ∀ # 计算蒸发力 9
。

值
。

计算蒸发公式 ∀ Θ # 和 ∀ % # 中的参数; 即在一定时段内 ∀月
、

旬# 直接从植物和

土城表面燕发的降水部分
,

我们是根据昼夜降水量和相应昼夜的蒸发力的比较确定的
。

= 二 一

0

艺 〔: ∀Χ 9
。

# 一 9
。

〕

Ζ

艺:

∀ #

Ζ 0

在这个公式中艺 :为Ζ天时段内降水量总和
,
艺 〔: ∀Χ 9

。

# 一 9
。

〕

—
在 :Χ 9

。

的 0

天内降水:超过蒸发力9
。

的总和
。

这部分降水形成地表径流和渗透
! 1

! 十 ?
。
〔地表层平

衡项一见公式 ∀ . # 〕
。

根据瓦尔代 ∀∋ 4 二江4 盆# 水文实验站
,

杜布罗夫水文气象站
、

卡涅诺 斯 契普 ∀; 4 /



二Ι Ε Γ Λ ! 。 0 #和普里切斯扬 ∀0 < 二 ! Ι Λ Ε Ε Ε # 水量平衡站的资料研究指出
,

系数 ; 与计算

时段的降水量:关系相当密切
。

当:值很小 ∀小于 一ϑ 毫米# 时
,

; Η ,

当:增加时

;值减小开始很快
,

然后比较缓慢
,

当: 澎 毫米时
,

;值达到
)

−ϑ [
)

 
。

当 :进 一

步增 加时
,

; 值实际上不再变化
。

利用 ; Η Ο∀:#曲线
,

尽管它的精度有某些降低
,

但却很容易确定参数;
。

在缺乏土壤水分储量≅及其变化△≅ Η ≅
。 一 ≅ ∋的资料或者资料不可靠的情 况下

,

这些数值可以同计算土壤蒸发9 ≅同时计算
。

融雪结束后
,

第一个月开始时初值≅等于最小有效持水量≅ Ο
。

而第一 个 月 末水分

储量根据如下公式确定
。

由水平衡方程 ∀  # 和计算土壤蒸发公式 ∀ % # 联 立 求 解 得

到
!

≅
Ι

式中
4 二

9
。
一

3 4

; :

〔≅ ∋ ∀ ? 一 4 # 3 ∀ ? 一 ; # : 一 1 一 △Α
! 一 △ Α ! (

〕 ∀ − #

∴ ≅ Ο

其次当取≅ ∋ Η ≅ Ο并按公式 ∀− # 确定≅ Ι
值时

,

第一时段 ∀月
、

旬 # 内的蒸发可按

公式 ∀ % # 计算
。

一

户

根据公式 ∀ − # 计算出第一时段的水分储量≅
。

值作为第二时段开 始 的水 分储量
,

以此类推
。

冬季雪的蒸发量可根据库兹明 ∀0
·

0
·

; Π  、 , Ε Ε # 公式计算
。

地下水层水平衡计算可根据公式 ∀ & #利用地下径流量1 Β (

与其埋深 Ε Β (

关 系 求得
。

关系曲线1 Β ! ΗΗ Ο ∀Ε Ψ Ο# 为抛物线
,

其参数可以根据低水位时期径流资料 和相应地集水

面积上Ε ! (

的平均值或者按照沃尔佛佐 ∀Ε
·

∋
·

∋ 0 二 、中双Π Ε # 和克列斯托夫斯基 ∀Δ
·

;
/

< Ι 。 ς Γ ∋ Ι ‘ , 众# 等的建议确定
。

方程 ∀ & # 中△Α Β( 值
,

是计算时段内地下水动态储量的变化下公式确定
!

△ Α Β ( Η 一 卜△ Ε Β !

∀  #

林表示当地下水位下降 ∀△ Ε Β (

Χ #时的给水系数
,

或者当水位上 升 ∀△ Ε Β !

Φ #时
,

饱和系数可
,

它取决于土壤水分物理特性
。

系数协和林
‘

的确定方法在所提到的作品 中 已

有说明
。

在个别情况下
,

当与包气带没有水分交换时
,

△Ε Β( Χ 和 1 ! ( 二
一△ Α Β (

∀& 4#

上述数学模式只适用于闭合集水断面地下径流完全排出的情况
。

当地下径流不完全

排出时
,

方程 ∀  # 和 ∀ & # 应当增加补充项
。

即要增加计算向深部含水层渗透量 ?
。
]

和未排出的径流量1 0 ]
。

后者的数值应根据该地区许多流域上的河川径流与流域面 积 ∀或

侵蚀深度 # 的关系进行计算
。

因为由地下更深含水层逐年逐月的补给量是稳定的
。

所以

对自然地理条件基本相同的地区的许多流域实际上可采用一个常数
。

对于包含不同地形条件的流域
,

水平衡各分量以及上述关系式中所引入的参数
,

应

当考虑每一种地形条件对下垫面因素的影响
,

分别来确定
。

然后
,

根据每一种地形条件

所占流域面积的比重取其均值
。

为了尽可能地获得年的地区综合平衡计算成果
,

必须对总的方 程 ∀  # 以 及 方 程

∀ . # 一 ∀ & # 中平衡要素根据地带分配的误差进行平差
,

在论文 〔 〕 中已有叙述
。

今后必须依靠各种比较精确的确定平衡要素的补充计算提高其精度
。

⊥
+Ι>
Ι>/+



最后
,

应当指出
,

为了从根本上改善河川流域水热平衡形成过程和水文气象动态的

研究在各要素 ∀雪和土壤湿度
、

下垫面温度
,

反射率
、

辐射平衡
、

大气乱流热交换等等#观

测实践中必须尽快采用航空遥感的手段 ∀包括红外波段
,

可见光波段
、

辐射 仪
、

丫射线

仪等等# 这些航空象片依据水准点和在某些点的地面观测资料
,

能够研究上述要素在面

上的变异性
,

∀用绘制这些要素等值线图的方法# 并使流域面积上这些要素的平均值更

加精确
,

以及研究这些要素与下垫面的相互关系
。
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应用格林一安布普特模型解决地表

水深随时间变化的入渗问题
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非饱和湿润带

《) # 皿充彼橄型 。卜# 格林一安布位特橄里

与简单的人渗模型的消退曲线相比较
,

格林一安布普特最早提出的模型非常清楚地

考虑了表面水深的影响及其对短小河渠的应

用
。

对于纵剖面不连续线以上的饱和带以及

其下处于初始含水量状况下的半 无 限 区 域

里
,

格一安方程假定土壤含水量纵剖面线是

阶跃函数 ∀图 ? #
。

把达西定律应用到饱和

层
,

并设因地表积水形成的地表压力水 头Ε
,

湿润锋面线上的有效水头Κ Ι ,

对于均质土壤

可得
!

、)尹‘)上了几
、
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图 表面水深不为零的入渗

期间土坡很度纵剖面图
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一不连续剖面线以上的水力传导度
,

ΚΙ 一有效吸力势 , Ε 一表面水深 , 百一残

余空气饱和状况下的土壤体积含 水率 , Ι一 均 匀 的 初 始土 壤 体 积 含 水 率 , ⎯一运 动

锋面以上总土壤含水量的净变化
,

等于
α!
‘] ,

一

= β‘, ‘一时间
, =‘一初始含水状况下的 水

。
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