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摘要   将 HBV径流模型进行改进, 使之适合于中国西北干旱区内陆河山区流域的

特征及径流形成过程,从而建立了用以模拟出山月径流量对气候变化响应的模型.

以河西走廊黑河山区流域为例,对不同的年平均气温和年降水量的变化趋势条件下

出山径流的响应进行了模拟计算. 结果表明,如到 2030年气温升高 0. 5 e ,降水保持

不变, 5月和 10月的径流量将增加,这表明积雪融水对河流的补给将增加,但 7月和

8月由于蒸发量的增加将使径流量有所减少,致使年径流量将减少 4%. 如降水保持

不变, 气温升高 1 e 时, 除 5, 6月份径流量有所增加外, 7, 8 月份的径流量将减少较

多,而年径流量将减少 7. 11% . 若气温保持不变, 降水量增加 10%, 径流量将增加

5127%; 降水量增加 20% ,径流量将增加12. 35% . 当气温升高 0. 5 e ,降水增加 10%

时,径流量仅增加 1. 62%.
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全球变暖将在总体上引起地球表面蒸发量和蒸腾量增加,因而将引起降水量增加. 现今

气候模型模拟计算的结果表明,当地球表面的气温平均升高 1. 5~ 4. 5 e 时, 全球平均降水量

将增加约 3%~ 15%,但在时间和空间的分布上是极不均匀的, 当一些地区的降水量增加时,

另一些地区的降水量可能减少
[ 1]
. 我国西北干旱区深居亚洲内陆,远离海洋,但由于区内若干

庞大山系对水汽的拦截作用, 致使山区降水较多, 冰川和积雪发育,成为径流的形成区,而山前

的干旱平原盆地则是径流的散失区. 因此,出山径流量代表着地区的水资源量. 水资源是随

气候变化而变化着的动态资源. 为回答西北干旱区经济持续发展的水资源保证问题, 必须了

解在全球变化的大背景下,出山径流将如何变化. 根据施雅风等人对气候变化对西北地区水

资源影响的研究,预期到 2030年左右,温室气体增加将使西北地区升温( 1. 5 ? 1) e ,而山区升

温要低一些,可能只有( 1 ? 0. 5) e , 山区降水量可能会有一定幅度的增加[ 2] . 赖祖铭和叶佰生

等人用水量平衡模型模拟计算了天山乌鲁木齐河和伊犁河山区径流在不同气候变化情况下的

可能变化[ 3] . 西北干旱区的水资源系统基本上由若干相对独立的内陆河流域水资源子系统组

成. 西北干旱区内陆河流域具鲜明的垂直景观带结构, 其中山区流域可划分为高山冰雪冻土
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带和山区植被带,而山前的平原盆地可划分为绿洲带和荒漠带. 为模拟计算在气候变化条件

下西北干旱区出山径流的变化,需建立一个能反映区域自然地理特征,以基本气候变量为初始

图 1 西北干旱区内陆河流域出山径流对
气候变化响应模型结构简图

根据HBV径流模型[4]设计, 符号在文内解释

输入的径流模型. 本文应用瑞典水文气象研究所HBV 径流模型[ 4]的基本结构来建立出山径

流变化趋势对气候变化的响应模型. HBV径流模型是一个概念性的集总水文模型, 但其输入

变量和参数按流域海拔带进行分布计算,该模型被广泛用于欧洲及世界若干地区包括降雨和

融雪径流以日为时间步长的模拟计算[ 5] . 后来, 特别是 90 年代以来, 瑞士联邦理工学院

( ETH)对其进行改进, 加入冰川径流的模拟以及山区径流变化对气候变化的敏感性模拟, 对喜

玛拉雅山南坡山区流域的日径流过程进行了模拟计算研究
[ 6]
,其模型即称为HBV3-ETH模型.

本项研究将 HBV径流模型进行改进, 将其分为高山冰雪冻土带和山区植被带两部分来分别模

拟流域的产流量对降水量和气温这两个气候变量的响应, 然后再经过一个流域集总的响应函

数来模拟出山月径流量, 从而使之适合于我国西北干旱区内陆河山区流域的特征及径流形成

过程,由此建立了用以模拟出山月径流量对气候变化的响应,进而预测在气候变化情况下出山

径流的可能变化趋势的模型.

1  模型结构

本文所建立的西北干旱区内陆河流域出山径流变化趋势对气候变化响应模型的基本结构

如图 1所示.

模型的基本输入为常规气象站观测的

降水量和气温, 输出为山区流域的蒸散发

和出山径流量, 以月为时间步长. 将山区

流域划分为高山冰雪冻土带和山区植被带

两个基本海拔高度带. 在每个基本海拔高

度带内,降水、气温和水量平衡又按海拔进

行分布计算. 图 1所示出山径流模拟计算

的步骤如下:

( 1) 水量输入计算: 包括冰川融化,固

液态降水的分离, 雪的积累和融化. 冰川、

积雪融化量和液态降水量合计为流域的水

量输入. 在高山冰雪带表示为 WIH , 在山

区植被带表示为 W IV.

( 2) 土壤湿度层的水量计算: 应用

HBV径流模型中土壤湿度层的概念[ 4] , 将

表面和表面以下, 多年冻土活动层或潜水

面以上这一层统称为土壤湿度层. 高山冰

雪冻土带土壤湿度层的含水量表示为 SMH ,

山区植被带表示为 SMV. 土壤湿度储存的

输出量为蒸散发量. 土壤湿度带径流产生

的临界含水量在高山冰雪冻土带为 F c, 在
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山区植被带为 FC.

( 3) 径流计算: 将土壤湿度层视为一个水库,则当其容量达到 Fc 或 F C时,有产水量 WH

或 WV. 高山冰雪冻土带和山区植被带的产水量 WH 和 WV 转化为流域的水储存量 WS. 然

后,通过一个以 HV 为出流系数的流域集总响应函数,模拟计算出山径流量 R.

2  出山径流模拟计算

211  黑河山区流域

以河西走廊黑河祁连山区流域为例,对出山径流进行模拟计算. 进行径流计算的山区流

域由莺落峡水文站 ( 38b48cN, 100b11cE) 控制,流域海拔范围由1 674m~ 4 823m. 流域内还有

由祁连水文站 ( 38b12cN, 100b14cE) 和扎马什克水文站 ( 38b14cN, 99b59cE) 控制的两个子流域

(表 1) .

表 1  河西走廊黑河祁连山区莺落峡水文站控制流域[ 7]

水文站
海拔

/ m

流域面积

/ km2

冰川面积

/km2

冰川储

水量 @ 108/m3

冰川覆

盖率/ %

径流量 @ 108

/ m3

冰川融水

量 @ 108/m3

冰川融水

补给/ %

莺落峡 1 674 10 009 59 13. 808 0. 59 16. 05 0. 546 0 3. 4

祁连 2 590 2 452 8. 71 2. 038 0. 36 4. 14 0. 080 6 2. 0

扎马什克 2 635 4 589 38. 61 9. 036 0. 84 7. 03 0. 357 3 5. 1

黑河山区流域以海拔 3 600 m 为高山冰雪冻土带和山区植被带的分界线. 高山冰雪冻土

带下垫面主要由冰川、积雪、多年冻土和高山草垫等组成,而山区植被带下垫面主要由草垫、灌

丛和水源涵养林等组成. 黑河山区莺落峡水文站控制流域的高山冰雪冻土带的面积占流域面

积的 59%.

212  流域降水量和气温
( 1) 降水量和气温推求: 流域不同海拔的降水量和气温以降水海拔梯度和气温海拔梯度

来推求. 根据分布在黑河山区流域及其附近的气象站和水文站的观测资料, 进行统计分析和

检验,得出以张掖气象站 ( 38b56cN, 100b26cE)为基本站的月降水量和气温海拔梯度(表 2) . 月

降水量和气温海拔梯度随降水量的增加和气温的上升而增加,年内变化与降水量和气温的变

化基本一致. 山区降水量较多主要受制于地形对气流和水汽的抬升作用, 在干旱大陆性气团

控制的冬季就表现不出降水海拔梯度. 降水和气温海拔梯度的变化特征反映了干旱的大陆性

气候和地形的影响. 山区年平均降水梯度为 12. 4 mm/ 100 m#a- 1. 5~ 8月气温梯度接近大气

平均气温垂直递减率,其他月份则较之要小一些(表 2) .

( 2) 降水观测误差修正: 由常规气象站雨量观测器观测的降水量比实际降水量偏少,含

有动力损失(风的影响)、蒸发损失和湿润损失[ 8] . 根据观测试验,分析降水观测系统误差的修

正值[ 6, 8] , 本文取固态降水量相乘修正系数 Cf S= 1. 3, 液态降水 Cf L= 1. 1.

( 3) 固态降水分离: 设固态降水和液态降水的临界气温分别为 T S和 T L,日均气温为 T , 日

降水量 P 中固态降水为 P S,则当 T \T L时, PS/ P= 0;当 T [ TS 时, PS/ P= 100%;当 T S< T<

T L时, PS/ P= ( T L- T ) / ( T L- T S)
[ 9, 10] . 对于月平均气温和月降水量,取 T S 作为固态降水和

液态降水的临界气温. 根据野外观测[ 10] , 本文中取 T S= 2 e . 这样分离出的固态降水量,近
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似代表每个海拔高度带的平均积雪水当量.

表2  黑河山区流域月降水量和气温海拔梯度(以张掖气象站为基本站, 1959~ 1993年平均)

月份
张掖气象站(海拔 1483. 7 m) 海拔梯度

降水量/ mm 气温/ e 降水量a) / %#100 m- 1 气温/ e #100 m- 1

1 1. 4 - 9. 7 0. 000 - 0. 43

2 1. 4 - 5. 7 0. 000 - 0. 44

3 4. 0 2. 0 0. 025 - 0. 52

4 5. 1 9. 6 0. 059 - 0. 59

5 13. 0 15. 5 0. 108 - 0. 64

6 21. 1 19. 3 0. 123 - 0. 66

7 27. 6 21. 3 0. 131 - 0. 62

8 28. 8 20. 3 0. 094 - 0. 61

9 16. 8 14. 5 0. 090 - 0. 55

10 4. 7 6. 9 0. 064 - 0. 50

11 2. 3 - 1. 3 0. 000 - 0. 53

12 1. 4 - 8. 0 0. 000 - 0. 43

年 127. 6 7. 1 0. 097 - 0. 54

  a) 对张掖气象站降水量的百分比

图 2 黑河山区流域年平均降水量及其固液

态组成随海拔带的分布( 1959~ 1993年平均)

( a) 降水量随海拔带的分布, ( b) 海拔带的平均海

拔, ( c) 各海拔带面积占流域面积的百分比

将黑河山区流域分为 6个海拔带,根据流域面积-

海拔分布曲线, 求得各海拔带固、液态降水量及分布

(图 2) ,从而求得莺落峡水文站控制的黑河山区流域

高山冰雪冻土带和山区植被带的平均降水量和固态

降水比率(表 3) . 随着海拔升高,降水量和固态降水

量均增加,在海拔 4 500 m以上, 降水均为固态, 年降

水量可达 600 mm, 但这部分面积仅占流域面积的

215% (图 2) . 流域降水量和固态降水比率受制于降

水和气温海拔梯度以及流域的面积-海拔分布状况.

213  冰川和积雪融水量

山区植被带季节积雪融化量 SM 由下式计算:

SM = DDF (M) @ ( T - T 0) , (1)

式中, DDF ( M ) 为随季节和海拔而变化的度日因子

(mm/ e #d- 1) , M 为月份, T 为日均气温( e ) , T 0为

融化的临界气温( e ) .
高山冰雪冻土带冰雪融化量 GM 由下式计算:

GM = MF @ DDF( M) @ ( T - T 0) , (2)

式中,MF为高山带随海拔而变化的冰雪融化系数.

公式( 1)和( 2)的表达式常用于日融化量的计算, 而

MF为冰川融化系数
[ 6] , 本文用于计算月融化量, 公

式中变量取月平均值,度日因子和融化系数也作了上述新的解释. 在山区植被带,积雪融化主

要是春秋的季节积雪,该带海拔位置较低,气温较高,积雪量又相对较少, 积雪较易融化, 因此
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积雪融化的度日因子较小. 在我国大陆性气候条件下发育的高山冰雪冻土带,消融过程和山

区植被带有所不同, 这里海拔高,气温较低,冰雪消融的能源主要是太阳辐射[ 9] , 因此,度日因

子较大,而且随海拔增加较多. 根据在天山乌鲁木齐河源 1号冰川消融的观测实验研究, 冰川

消融热中净辐射平均占 85% [ 11] ,根据观测资料[ 9] , 推算出 6~ 8月冰川融化的度日因子在海拔

3 750 m, 平均为 10. 8 mm/ e #d- 1, 在冰川的平均海拔 4 006m 处为 17. 2 mm/ e #d- 1. 本文经

模型调试, 取 T 0= 0. 0 e , 在山区植被带4~ 10月消融期度日因子随海拔和月份变化不大,取

DDF( M ) = 1. 0 e , 主要为春、秋季节积雪融化; 在高山冰雪冻土带消融期 5~ 9月, DDF ( M ) =

210 e . 由于在高山冰川分布的海拔范围内融化集中在夏季 6~ 8月,在更高海拔地带融化甚

至集中在 7月和 8月,因此 MF值随海拔而增加,在海拔 4 000 m 以上,取值于 2. 0~ 7. 2之间.

在高山冰雪冻土带, 冰川和积雪的月融化量均按( 2)式以月平均气温来计算.

表 3  黑河莺落峡水文站控制山区流域平均降水量a)

分带 分界海拔/m 面积/ % 平均海拔/ m 平均年降水量 流域平均年降水量

降水量/mm 固态降水/ % 降水量/ mm 固态降水/ %

山区植被带
3 600

41. 1 3 142. 3 383. 1 13. 4
459. 7 30. 5

高山冰雪冻土带 58. 9 3 993. 1 513. 2 39. 4

  a) 流域平均海拔 3643. 4 m, 1959~ 1993年平均

214  蒸发

( 1) 用高桥公式[ 12]计算月蒸发力

E 0( M) =
31exp 17. 2 T (M)

235 + T (M )

1 + 0. 01P( M) exp -
17. 2T( M)
235+ T( M)

, (3)

式中, E 0( M) , T (M ) 和 P( M)分别为 M 月的蒸发力( mm) ,降水量(mm)和平均气温( e ) .

( 2) 用傅抱璞公式[ 13]计算月陆面蒸发量

E (M ) = E0( M) {1 + P (M ) / E0(M ) - [ 1+ ( P( M) / E 0( M) )
m
]
1/ m

} , (4)

式中, E (M ) 为 M 月的陆面蒸发量( mm) , m 为表征下垫面透水性、植被状况和地形等特征的

参数. 根据该式在天山乌鲁木齐河山区流域的应用[ 13] ,取 m= 2, 考虑到河西走廊黑河流域与

乌鲁木齐河流域基本属于相似的内陆河流域,黑河山区流域也取这个值.

( 3) 由蒸发力推算蒸发量. 本方法在水文模型调试中较常应用[ 4] . 土壤含水量有一个蒸

发量等于蒸发力的临界值 Lp, 设土壤含水量为 SM, 蒸发量为 E , 蒸发力为 E0,则当 SM \L p

时,

E = E0,

当 SM< Lp 时,

E = E0
SM
L p

. (5)

  ( 4) 计算结果. 根据流域水量平衡计算和模型调试, 高桥公式计算月蒸发力在黑河山区

流域要加一个相乘系数 2. 1,而傅抱璞公式计算月陆面蒸发量要加一个相乘系数 1. 3. 这表明

由于西北内陆干旱区蒸发量大,这两个公式的计算结果系统偏小. 由此计算出的蒸发力和蒸

发量列于表4. 由表 3和表 4, 计算出径流系数在山区植被带为 0. 18, 高山冰雪冻土带为
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0146,全山区流域为0. 34. 这样,由水量平衡计算出黑河山区流域的同期平均径流深为 165. 6

mm,这和表 1所列黑河莺落峡水文站控制山区流域的实测径流量计算的径流深 160. 4 mm相

当吻合.

表 4  黑河莺落峡水文站控制山区流域平均蒸发量a)

分带 分界海拔/m 面积/ % 平均海拔/ m 平均年蒸发量 流域平均年蒸发量

蒸发力/mm 陆面蒸发/ mm 蒸发力/ mm 陆面蒸发/mm

山区植被带
3 600

41. 1 3 142. 3 650. 0 315. 4
500. 4 294. 1

高山冰雪冻土带 58. 9 3 993. 1 396. 1 279. 3

  a) 流域平均海拔 3643. 4 m, 1959~ 1993年平均

215  土壤湿度和水储存变化计算
当流域的水量输入(冰川融水、积雪融水和雨水)为 $W时,土壤水储量的变化为 $WS, 这

时,有如下关系式[ 4] :

$WS

$W
=

SM
FC

B

, (6)

式中, F C为产生径流的土壤湿度层的临界含水量, SM为土壤湿度, B为经验系数. ( 6)式将流

域的水量输入 $W 转化为产生径流的水量储存 $WS, 土壤含水量 SM 的损失为蒸发. F C和 B

据已有实验结果和模型调试来决定,本文中取 B= 1. 0. 在山区植被带, 4~ 10月 FC(图 1中表

示为 Fc )值分别为 30, 50, 100, 100, 100, 50, 30 mm. 春季和秋季较小的 FC值可由季节冻土、

季节积雪和土壤含水量的变化来解释. 春季径流主要由积雪融化形成,此时季节雪盖下面季

节冻土未完全消失, 起到了一定的隔水作用, 土壤湿度层较薄. 秋季积雪融化对径流的形成也

起到一定的作用,此时土壤湿度层由于潜水面升高等季节性变化因素, 其临界含水量减少.

因此春秋季山区植被带的 FC值要小一些. 在高山冰雪冻土带, 5~ 9 月 FC 值均为 100 mm.

其中 5月和9月和山区植被带相比 FC 值较大是由于较厚的高山积雪对径流的阻滞作用所至.

夏季 6~ 8月山区植被带水源涵养林的持水作用可使 FC值较大, 而同期高山冰雪冻土带虽然

多年冻土有促使径流形成而减小 F C值的作用, 但高山带较厚的积雪又有增加 FC 值的作用,

结果是使得夏季高山冰雪冻土带和山区植被带的 FC值相互接近. 图 1中响应函数以月为时

间步长的出流系数H V 由 11月至 3月为 0. 2, 4~ 10月分别为 0. 8, 0. 8, 0. 35, 0. 37, 0. 44, 0. 6,

0. 8. 在冬季的月份,径流由地下水补给, HV 值小. 春季 4, 5月融雪径流主要形成于流域中海

拔较低的部分, 冻土层有利于径流的汇流, 而秋季 9, 10月流域中的产流区海拔高度下移, 融

雪径流产生的土壤层临界含水量较少,也有利于径流的汇流,因此表征流域汇流特征的 HV 值

较大. 夏季6~ 8月,由于高山带积雪层的滞流作用和水源涵养林保持径流的作用以及土壤含

水层的持水作用, HV 值较小. SM 值可由 Fc 或 FC 值减去当月的蒸发量求得. 另外, 根据模

型调试,得出 11月~ 次年 4月地下水多年调节的补给量对全流域平均为 21 mm, 占年径流量

的13% .

3  出山径流模拟结果

以河西走廊黑河山区流域为例,对出山径流进行模拟计算. 以 1959~ 1993年模型调试期

为基础,在假设到 2030年不同气候变化情景条件下,模拟计算出山径流的响应和变化趋势(图
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图 3 河西走廊黑河莺落峡水文站控制山区流域出山径流到

2030 年不同气候变化情景条件下月径流量的平均变化

柱状图为 1959~ 1993年的月平均值,曲线为模拟计算的不同年平均气

温和年降水量变化条件下到 2030 年的月径流量 , 其中所示/ 1959~

1993年平均0图中的曲线为模型调试期的模拟径流量

3) .

上述出山径流变化对气候变化响

应的趋势模拟模型在黑河山区流域的

初步运转的结果表明, 以张掖气象站

为基本站的月降水量和气温为初始输

入,模型能较好模拟出出山月径流量,

因此,模型的结构和设计是合理的(图

3) . 以黑河山区流域为例的模拟计算

得出, 如到 2030年气温升高 0. 5 e , 降

水保持不变, 5月和 10 月的径流量将

增加, 这表明积雪融水对河流的补给

将增加, 但 7月和 8 月由于蒸发量的

增加和该流域冰川融水补给比重较小

(表 1)将使径流量有所减少, 致使年径

流量将减少4% . 如降水保持不变,气

温升高1 e 时, 除 5, 6月份径流量有所

增加外, 7, 8 月份的径流量将减少较

多,而年径流量将减少 7. 11% . 若气

温保持不变,降水量增加 10%, 径流量

将增加5. 27%; 降水量增加20%, 径流

量将 12. 35%. 而当气温升高 0. 5 e ,

降水增加 10% 时, 径流量仅增加

1162%. 因此, 在河西走廊黑河山区
流域, 如在全球变暖的趋势下在未来

数十年气温升高 1 e ,引起的年径流量

减少约相当于降水量的 13%.

4  结论和讨论

西北干旱区山区径流过程极其复杂,现有气象和水文台站分布又较少,而山区水文过程的

观测实验研究又十分有限,这就增加了研究气候变化对山区径流变化影响的难度. 基于这种

情况, 本文以HBV径流模型的基本结构和西北干旱区山区流域的区域性特征建立了一个以常

规基本气象台站的观测降水量和气温为输入,模拟计算和研究出山径流对气候变化响应的径

流模型. 该模型需要输入的变量和参数不多,结构清晰,能根据山区流域的垂直分带特征对其

水文过程进行模拟计算, 便于在干旱区山区流域推广应用, 为水资源的合理配置和持续利用提

供出山水资源量的依据. 该模型在河西地区祁连山黑河山区流域的初步应用表明, 该河冰川

融水补给比重较少, 在现今估计的到2030年气候变暖情景条件下, 春秋季出山径流可能增加,

而夏季径流可能减少,但在总体上如果降水量有所增加,则出山径流量将略有增加. 下一步将

加强全球变暖条件下我国西北干旱区的气候变化的研究, 从而更好地确定区域性的气候变化

增刊 1 康尔泗等: 西北干旱区内陆河流域出山径流变化趋势对气候变化响应模型 53   



情景. 另一方面,要加强山区流域径流形成的观测实验研究,改进模型输入变量和参数的计算

方法,应用本文所建立的径流模型于更多的西北干旱区山区流域,包括不同的冰川融水补给比

重的流域, 使模型的物理基础、区域代表性和实际应用均更加完善, 对西北干旱区出山径流的

变化趋势作出区域性的判断和预测,从而为地区经济的持续发展提供出山径流量变化及其对

气候变化响应的科学依据.
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