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水库动力学模拟模型 DYRESM 

科学手册 
这些说明构成了水库动力学模拟模型 DYRESM 的科学手册，应与 DYRESM 用户

手册配合使用。  
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0. DYRESM 综述 

A.  DYRESM 数值模型 

DYRESM(水库动力学模拟模型)是用来预测满足一维近似的湖泊和水

库中温度、盐度和密度垂向分布的一维水动力学模型。 

当使水体不稳定的力（风应力、表面温降或卷跃入流）不是长时期起

作用时，一维近似是有效的。从长于那些诸如风暴和洪水等极端事件的时

间尺度来看，许多湖泊和水库的动力学特性能够用这种近似很好的描述。

在这些系统中，DYRESM 在从几个星期到几十年的时间尺度上提供了对热

工特性的可量化的可靠预测。因而这个模型提供了一种预测湖泊和水库季

节和年际变化以及对环境因素或流域属性中的长期变化进行敏感度测试

的方法。DYRESM 可以独立运行用来纯粹地进行水动力学研究或者与

CAEDYM（计算水生生态系统动力学模型）耦合来进行涉及生物学和/或化

学过程的调查研究。DYRESM 的计算需求很低，多年模拟可以在装有

Windows 或 Linux 操作系统的 PC 机平台上进行。 

DYRESM 计算模型将湖泊和水库中导致温度、盐度和密度分布时间变

化的物理过程参数化。此模型依赖源于详细的过程研究（来自野外和在实

验室内）的参数化方法，从而吸收了国际公认的水研究中心在对密度分层

流进行分析、实验室和野外测量方面的长处。因而此模型在不用对模型参

数进行标定就能得到可靠的预测方面显得独特。 

B.  程序 

实现语言: Fortran 95  

开发平台: Linux  

目标平台: 源代码仅用标准的Fortran 95来进行编写以使其“便于拷贝”。 

程序结构: DYRESM 具有一个分层的程序结构。这些科学方法从“输入/输

出”抽象而来，并且达到一种较低的抽象程度——从模型的数据结构抽象

而来。 

这套科学程序和数据结构被作为 DYRESM 面向对象的核心来进行设计

和构建。这就提供了对代码良好的封装，很容易地实现扩展并且与 DYRESM

模型抽象的概念化紧密地匹配。（尽管 Fortran 95 是一种基于对象（而

不是面向对象）的语言，面向对象的设计仍然能够实现—虽然要多费点力

气。） 
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1. 引言 

DYRESM（水库动力学模拟模型）是一个面向湖泊和水库的一维水动力学

模型，用来预测水体温度、盐度随水深和时间的变化。这些水动力学要素是基于

过程的，而不是基于经验的，从而不需要标定。此模型构成了 CAEDYM 水质模

型的一维水动力学驱动程序。 

模型 DYRESM 是基于一个一维假定，那也就是说，垂向上的变化比水平方

向上的变化起了更加重要的作用。这就引起出了层状结构，即水库表现为一系列

的水平分层。在这些分层中没有横向的和纵向的变化，任何属性的垂向分布图都

从各层的属性值得到。 

在 DYRESM 中这些分层具有不同的厚度；随着入流和出流进入和流出水

库，受影响的分层扩张或紧缩，那些上面的分层向上或向下运动以适应体积的变

化。由于这些分层的表面区域随着垂向位置的变化而变化以与水库的测深相一

致，所以这些分层的垂向运动伴随着厚度的变化。混和用相邻分层的合并来模拟，

并且分层的厚度被模型在内部动态调整以保证对于每一个过程，都能得到一个合

适的解。 

1.1 一维假定 

一维假定是基于对湖泊中经常有密度分层的观察，在这些湖泊中，垂向运动

受到抑制，而水平方向上的密度变化却能够很快的被水平方向的平流和对流所削

减。假定此一维模型适合于超过一天的时间尺度的模拟，则由微弱的温度梯度所

产生的水平方向的交换在小于一天的时间尺度上被传播超过几公里。 

一维假定的有效性用 Lake NumberLN (Imberger 和 Patterson, 1990)来判

定。Lake Number 根据分层的稳定性和风的扰动的影响来进行定义，假设一个

具有任意分层ρ(z)的普通湖泊上作用着一个具有表面摩擦速度 u*的风速场： 
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图 1.2. 在推导 Lake Number 过程中用到的变量的示意图 

因为风应力施加于表面层，因此将有一个净力作用使水柱的密度结构翻转。

对于整个湖体，求得此净力作用对位于 zg处的体积中心的力矩，则由平衡我们

得到： 

 

式中 zH是水柱的高度，z0是湖底以上高度 z 处具有ρ(z)的密度分层所对应

的水体重力的中心，M 是水体的总质量，β是连接质量中心和体积中心的线段与

垂向所成的角度（假定β很小；也就是β ≅ tan β）。这就引出了 Lake Number 如
下： 

 

式中 z0由下式定义： 

 

当温跃层到达表面时最大的偏转发生，因此 

 

式中 zT是温跃层中心的高度。这致使 

 

假定风应力在表面上是一个常数，那么 LN简化为 

 

如果 LN >> 1，则回复力大于扰动力，z0的偏转也小。这意味着密度结构将

近似水平，一维假定是有效的。从物理上这意味着湖泊分层剧烈，且比由表面风
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应力引入的力的影响占优势。在这种情况下，湖面波动很小或者是没有，且温跃

层或均温层具有很少的紊动掺混，分层被认为是水平的。因此一维近似的标准是

LN >> 1。 

对于由入流引起的扰动，我们可以引入一个类似的标准，此处的扰动力是由

入流引起的作用力。这就产生出 

 

式中 zi是入流处的深度，u 是入流速度。对于一维假定，LNi >> 1。从物理

上这意味着分层将很快的阻尼由于侵入水流所引起的水平方向的扰动。分层将促

使密度结构保持近似水平，且水平方向的扰动会很快被削减。 

最后一个校核标准是为了考虑地球自转的影响(Patterson et al 1984)，此标

准由以下比率定义 

 

式中 RI是内罗斯比变形半径，B 是湖泊最大宽度。内罗斯比半径定义为 

 

式中 g' 是表面层深度 h 范围内的有效的约化重力，f 是科里奥利参数。对于

R > 1，一维假定成立。 

注意 DYRESM 不进行这些计算，对于特定的应用，是由用户决定一维假定

是否有效。 
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2. 分层结构 

2.1 引言 

DYRESM 是基于拉格朗日分层格式（也就是说，调整分层以使其保持在用

户定义的限度内；一种固定网格法将是采用欧拉格式），在此格式中用一系列具

有统一属性但是可变厚度的水平分层来模拟湖泊。分层的位置因为入流、出流、

蒸发和降雨影响存储体积而变化，分层的厚度因为分层垂向运动以适应体积变化

而变化。 

这种分层格式另外的优势就是它能使它自己适应湖泊的垂向结构。例如，在

这种分层格式中，各种属性随深度能够被认为大部分恒定不变的混和层可以用单

一的分层来模拟；另一方面，在属性具有很大垂向梯度的区域，比如温跃层，分

层可以很窄。 

2.2 体积、面积和厚度的关系 

给定分层的厚度，通过此关系能够计算分层的体积和表面面积；或者相反，

给定分层的体积，能够计算分层的厚度和表面面积。此关系跟随任何影响体积或

厚度的操作而被运用。注意分层从底部向顶部计算（见下图）。 

 

图 2.1 高程和厚度的定义。DYRESM 从水库的底部开始定义一个分层的高度。  

此计算是对给定的水库的“高程－体积－面积”数据进行内插。在时刻 ti -1
分层具有一定的厚度、面积和体积。在时刻 ti一个过程改变了此分层的厚度或者

是体积。因此，它将拥有一组新的厚度、面积和体积。 

此分层结构是基于具有曲线边界的分层。用下面各式对体积从底部向上进行

累积计算： 



DYRESM 

- 7 - 

,  

和 

,  

式中 

 

和 

.  

对于底部的分层，运用圆锥形断面进行计算，从而 

 

因此 

.  

2.3 分层的厚度限制 

对于单个的分层的厚度和体积设定限制。设定上限和下限以保证能够得到合

适的解并且避免过多的分层层数。然而，对于下限的约束是使它必须足够小以便

不因为过多的分层合并数目而出现数值耗散问题。任何体积超过允许最大体积的

分层被切成需要的份数，产生具有相同属性但是体积减小了的新的分层。重新对

分层进行编号并且确定表面面积。类似的，对于体积小于允许最小体积的分层，

将它们与相邻的具有最小体积的分层合并，重新对分层进行编号并且确定表面面

积。 
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2.4 确定各分层密度的方程 

密度是单位体积的溶液所具有质量的量度。溶液的密度通常随着温度的增加

而减小且随着溶质浓度（盐度）的增加而增加。在 20oC 的时候，淡水具有 998 
kg/m3的密度，而海水则具有大约 1030 kg/m3的密度。 

对于给定了温度（°C）、盐度（psu）、压强（bars: 1bar = 105 Pa）的分

层中水的密度由适用于盐水密度的 UNESCO (1981)状态方程所确定。 

ρ (T,S,P)= ρ (T,S,0)/(1-P/K(T,S,P))  

式中  

ρ (T,S,0) = A + BS + CS3/2 + DS2 

 A  B  C  D  

T0 +999.8425  +8.245 × 10-l -5.725 × 10-3 +4.831 × 10-4 
T1 +6.794 × 10-2 -4.089 × 10-3 +1.022 × 10-4  
T2 -9.095 × 10-3 +7.643 × 10-5 -1.654 × 10-6  
T3 +1.002 × 10-4 -8.246 × 10-7   
T4 -1.120 × 10-6 +5.387 × 10-9   
T5 +6.536 × 10-9    

且 
K (T,S,P) = A + BP + CP2  

  A  B  C  

T0 19652.21+54.675S+7.944 × 10-2

S3/2 
3.240+2.284× 10-3 S+1.91075 
× 10-4 S3/2 

8.510 × 10-5 - 9.935 
× 10-7 S  

T1 148.421-0.604S+1.648 × 10-2 S3/2 1.437× 10-3 -1.098 × 10-5 S -6.123× 10-6 +2.081 
× 10-8 S 

T2 
-2.327+1.1× 10-2 S-5.301 × 10-4

S3/2 1.161× 10 -4 -1.608 × 10-6 S 
5.279 × 10-8 +9.170 
× 10-10 S  

T3 1.360 × 10-2 -6.167 × 10-5 S  -5.779 × 10-7  
T4 -5.155 × 10-5   

2.5 校核分层的稳定性 

分层结构的稳定性通过比较各分层的密度来进行校核。此校核从表面层开

始，比较它和下面紧靠它的分层的密度。如果上面分层的密度大于它下面分层的

密度，将这两层进行组合，根据元素守恒控制方程对这两层的属性进行守恒运算，
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且根据新的温度和盐度确定新的密度。然后将这层的密度与它下面那层的厚度相

比较，重复此过程直到到达最低层。此过程保证密度分布图总是稳定的。 

2.6 守恒定律 

组合两个分层时，温度、盐分、能量和动量的守恒定律可以被概括如下： 

 

其中下标代表分层的索引，C 是正在进行守恒运算的属性；为了温度守恒，

以上假定比热是一个常数。 
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3. 表面热、质量和动量交换 

3.1 引言 

表面的热、质量和动量交换构成了 DYRESM 的主要驱动机制。正是这些表

面的交换输入了使湖泊受热、混和和分层的大部分能量。这些表面交换包括由短

波辐射穿透进入湖泊所导致的受热和由蒸发、显热（也就是从水表面到大气的热

对流）、长波辐射和风应力所导致的表面通量。 

DYRESM 利用的气象数据可以是日数据或亚日数据。如果是输入的是日数

据，除了短波和风速所有的数据在一天内都假定是均匀分布。一天内短波能量的

分布以湖泊的纬度和年时刻为基础进行计算。风速可以是均匀分布，或者是运用

一种简单的“风驼峰”分布。随后在这章中将详细描述。如果输入的是亚日数据，

所有的数据在输入的时间步长内均匀分布。小于一日的时间步长必须大于（或等

于）10 分钟（600 秒），且小于（或等于）3 个小时（10800 秒）。 

短波辐射（280 纳米到 2800 纳米）通常直接量测。从云或者是大气中的水

蒸气散发出来的长波辐射（大于 2800 纳米）可以直接测量或者是根据云量、空

气温度和湿度进行计算。短波辐射的反射系数，或者叫反照率，根据湖泊的不同

而变化，且依赖于太阳角度、湖泊颜色和表面波的状况。需要的数据如下： 

属性 类型  单位  

短波辐射 时间步长平均 W m-2 

长波 (云量、大气,，合计) 时间步长平均 W m-2 

空气的蒸气压 时间步长平均 h Pa 

风速 时间步长平均 m s-1 

空气温度 时间步长平均 °C 

降雨 时间步长合计 m 
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图 3.1. 表面能量通量交换 

DYRESM 中利用的方法是先计算表面能量通量，然后从这些能量通量中推

导出表面质量通量。 

3.2 表面能量通量 

3.2.1 确定太阳（短波）辐射通量 

短波辐射可以分为可穿透性的和不可穿透性的，取决于波长。波长小于 700
纳米的辐射（光合有效辐射, 或 PAR）被认为是可穿透性的，意思是说能量能够

存在于水柱的所有分层中而不仅仅是表面的分层，已经通过实验发现这大约占有

进入的太阳辐射的 45%（Gates 1966, Jellison 和 Melack 1993）。因此 DYRESM
假定进入的太阳辐射的 55%是不可穿透性的，剩下的 45%被均匀分布在整个水

柱中。所有其它的通量是非穿透性的，因此被吸收或者从表面分层散发出去。假

定太阳（短波）辐射具有正弦分布，以正午为中心。如果运用日时间步长，对于

一个 24 小时的时段，单位面积的总能量计算为日平均的 45%并被传入热动力学

程序： 

. 

以上等式中的各项表示如下： 

, 
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式中 Nd是一天的持续时间（以秒为单位），tSR 是日出的时刻, tSS 是日落的

时刻(都以秒为单位), γ 是日照百分率（一天内有日照的百分率） 

, 

且 

. 

日照百分率以湖泊的纬度和年时刻为基础进行计算。日落时角先计算如下

（TVA 1972, 公式 2.19; Henderson-Sellers 1986, 公式 A5）： 

, 

式中θ是湖泊纬度，δ是太阳偏角，计算如下 

, 

式中 D 是一年里的天数。于是日照百分率γ计算如下（TVA 1972, eqn 2.2）： 

, 

且假定一天以正午为中心对称，确定 tsr 和 tss。 

注意对 tSR 和 tSS的约束意味着此模型只适用于副极地纬度。也要注意日出

和日落时的太阳高度角假定是 0 。β (弧度) 项是一个相移来保证短波辐射曲线

是以正午为中心对称分布。 

. 

因此从 t1到 t2时刻之间（tsr ≤ t1 < t2 ≤ tss）单位面积上存放的能量由下式给

定： 
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其最终结果是： 

. 

对于亚日气象输入数据，一个时间步长的短波辐射的值仅仅是从输入数据文

件中取出。再一次，55％在表面层中被吸收，留下的 45％根据比尔－朗伯特定律

（Beer-Lambert law）分布。 

下一步是考虑水表面反照率对短波辐射穿透的影响。我们定义 

, 

式中 

 

 

 

且 = 0.08,  = 0.02, D 一年内的标准天数 (=365)， d 是本年里

的天序数：  。 

短波辐射根据比尔－朗伯特定律（Beer-Lambert law）穿透，从而 

 

式中 x 是水面下的深度（从水库表面向下测量），ηΑ 是衰减系数。 
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图 3.2. 应用日平均输入数据的短波辐射分布 

这样，通过分层 j 的上部表面进入该分层的单位面积上的短波能量是 

 

    或 

 

上式中η Aj是具有∆ zj厚度的第 j 分层的衰减系数，式中 

. 

为了加热的目的，我们假定所有的∆ Qj'都转化成热量。注意如果∆ Qj > 0，，

热量存放；如果∆ Qj < 0，热量从第 j 层释放。 

3.2.2 确定长波能量通量 

依据输入数据，长波辐射由三种方法之一计算。允许三种输入方法：入射长

波辐射，净长波辐射和云量。 

1. 入射长波辐射 

应用入射的长波辐射需要考虑反照率和从水表面散发出来的长波辐

射。对于日数据，一个时间步长内的入射长波辐射是 
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式中 是当天的平均长波辐射功率密度。对于亚日数据，一

个时间步长内的入射长波辐射等于输入文件中的值。那么透过水表面的长

波辐射是 

 

式 中 是 长 波 辐 射 的 反 照 率 ， 被 视 为 一 个 常 数 ＝ 0.03

（Henderson-Sellers 1986）。 

从水表面散发出来的长波辐射由下式给定（TVA 1972, eqn 3.5) 

 

式中εw是水表面的发射率（＝0.96），σ是斯忒藩－斯玻尔兹曼常数

（σ =5.6697 ∞ 10-8Wm-2 K-4），Tw是水表面的绝对温度（也就是表面层

的温度）。 

因此，时段∆ t 存放到表面层的净长波辐射能量密度是 

 

2. 净长波辐射 

应用净的长波辐射需要考虑水表面的反照率。对于日数据，一个时间

步长内的入射长波辐射是 

. 

对于亚日数据，一个时间步长内的入射长波辐射等于输入文件中的

值。因此，时段∆ t 存放到表面层的长波辐射能量密度是 

. 

3. 云量 

长波辐射也能从大气条件估计，应用云量分数（0 ≤C ≤ 1） 

入射到水表面上的净长波辐射能量密度可以估计为： 
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式中 (TVA 1972, 方程 3.14, Fischer 等人.1979 方程 6.21) 

, 

下标 a 指的是空气的属性。Swinbank (1963)指出： 

 

式中 Cε = 9.37× 10-6 K-2。如同前面，散发的长波是： 

 

因此净长波辐射是 

   

3.2.3 确定显热通量 

时段∆ t 内来自湖泊表面显热损失可以写成为（Fischer 等人. 1979 方程 
6.19） 

 

CS为水表面上 10 米参考高度处风速的显热传递系数（= 1.3x10-3），ρ A是
空气密度，单位是 kg m-3，CP是恒定压力下的空气比热（= 1003 J kg-1 K-1），

Ua是 10 米“标准”参考高度处的风速，单位是 m s-1，温度或者都以摄氏度为

单位，或者都以开尔文为单位。 

3.2.4 确定潜热通量 

蒸发热通量由下式给定（Fischer et al. 1979 eqn 6.20） 
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式中 P 是大气压，单位是百帕斯卡， CL是 10 米参考高度处风速的潜热传

递系数（＝1.3x10-3）, ρ A是空气密度，单位是 kg m-3，LE 水蒸发潜热（＝ 
2.453x106 J kg-1），Ua是 10 米参考高度处的风速，单位是 m s-1，ea 是空气的

蒸气压，es 是水表面温度 TS 下的饱和蒸气压；两个蒸气压都是以百帕斯卡为

单位。条件是 Qlh ≤ 0，因此不考虑冷凝的影响。 

饱和蒸气压通过 Magnus-Tetens 公式计算（TVA 1972, 公式 4.1）： 

 

式中 Ts以摄氏度为单位，es以百帕斯卡为单位。 

这样，在时段∆ t 期间，存放到表面层中总的非穿透性的能量密度是 

 

3.3 表面质量通量 

3.3.1 潜热质量通量密度 

由于潜热导致的表面层（层序号 N）的质量变化计算如下： 

 

其中 AN 是表面层的表面面积，LV 是水的蒸发潜热。 

3.3.2 降雨 

假定降雨的属性与表面层相同。对于日数据，每个时间步长的降雨输入是 

 

式中 Rh 是日总降雨深度。对于亚日数据， 一个时间步长内的降雨等于输

入文件中的值。表面层质量的变化是 
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3.3.3 表面层总质量变化 

时段∆ t 内表面层总质量变化是 

. 

在当前的模型中，此变化是由于纯水的蒸发和降水。 

3.4 表面动量通量 

3.4.1 风场 

DYRESM 中的风场驱动着表面层剪切和潜热传递。对于日气象数据，输入

到 DYRESM 中的风速是日平均（24 小时）风速。对于亚日气象数据，一个时

间步长的风速简单的从输入*.met 的文件中获取。 

3.4.2 表面层剪切 

模型中应用一个临界风速 Ucrit，超过它风就被视为驱动表面层运动。在

DYRESM 中此值被设为 3 ms-1。 

由风导致的动量交换只有在风速超过临界值以后才开始产生，也就是当Ua > 
Ucrit。在这之前，对于所有分层，分层中的速度 Ui被设为 0。风开始以后，表面

层中的速度 UN计算如下（Fischer 等人. 1979 公式 6.54）： 

. 

剪切速度从风速计算而来（Fischer 等人. 1979 ；第 191 页）： 

 

式中 CD = 1.3× 10-3, ρN 是表面层的密度，AN 是表面层的面积，ρa = 1.2 kg 
m-3 （空气密度），Ua 是 10 米参考高度处的风速。 

对于随后的时间，表面层的速度是： 
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当风速增加到临界值以上时，此速度持续至 Tsp。Tsp 是剪切周期（在下面

定义），并且是表面层剪切产生的持续时间。如果达到了时间 Tsp 同时风速仍然

在临界值之上，分层的速度被设置成 0，算法按一个新的风事件开始。如果在剪

切周期结束以前风速降到临界值以下，分层速度继续如上面一样产生直到达到时

间 Tsp。有可能输入的风速 Ua在临界值之上，这种情况下，风将总是把动量输入

表面层。 

表面层以下分层中的速度通过分层合并发生变化，这具有通过水柱向下混和

动量的效果。 

应用混和算法以前，设定水柱的特征层风速。这些分层速度取决于风应力和

一个剪切周期内的时间位置（如果剪切发生）。剪切周期的上限是 

, 

式中 Tcor是基于科里奥利效应的周期： 

, 

式中θ 是纬度，Nd 是一天内的秒数，Tlimit 是模型中剪切周期最大允许的界

限，其当前被设定为 7 天。 

模型中用到的剪切周期定义如下： 

, 

式中 Ti 是内在的湖面波动周期，计算如下： 

, 

式中 LN是流域长度尺度（≡ AN
1/2），c 是单节湖面波动的相速度（Fischer

等人. 1979 公式 6.11）。 
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, 

式中 g 是重力常数，epi 指代温水层，hypo 指代均温层, ρ 是体积平均的

分层密度，∆z 是分层厚度。此模型中温水层和均温层的定义在接下来的章节中

描述。 

3.5 表面层网格重生成 

当模拟深湖泊时也许会出现一个技术问题。为了使分层数目不变得异常大

（并且因此而增加运算时间），用户被迫将最大的分层尺寸设置成一个很大的允

许厚度。那么表面层也许会太厚而不能保证对表层水进行精确的热力学计算。 

为了在具有很大的最大分层厚度时保证精确的表面层热力学计算，

DYRESM 对水体顶部进行网格重生成以确保这部分水柱具有一个足够高的分辨

率来使“优良”的热力学计算成为可能。表面层的网格重生成在进入水体的能量

分布发生之前发生。 

3.6 大气稳定性和表面交换 

大家都知道的一个导致上述热和动量传递发生变化的因素是空气柱的稳定

性和水的糙率（Imberger 和 Patterson 1990），这具有改变交换系数 CS, CL 和 
CD的效果。 

如果气象传感器被安装在湖表面上内部边界层以内，并且数据是以亚日的时

间间隔来收集的，就要适当的考虑空气柱的稳定性对表面交换的影响。DYRESM
利用 Hicks 的迭代程序（1975）来计算这些值，如 Imberger 和 Patterson（1990, 
第 329 页）所叙述的一样。用户可以查阅这些参考书目来多得更多的信息。 
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4. 表面混合模型 

4.1 机理 

DYRESM 中，可用三种机理来进行表面层的混和:  

1. 搅动__此机理中来自风应力的能量被施加于表面层； 
2. 对流翻腾 __此机理中，能量的释放来自于由高密水降落到一个较低的水平面而产生

的势能的减少； 和 
3. 剪切 __此机理中，动能在水柱中从上面的分层到下面的分层传递。 

4.2 方法 

表面层混和模型以可利用的动能和势能为基础，利用简单的能量变量来混和

水柱。混和从自由表面开始，依靠一层接一层的质量和动量守恒来完成。方法是

比较可用来混和两个分层的能量与混和这两个分层所需要的能量。如果有足够的

能量，分层进行混和，然后任何额外的能量可用来混和随后更深的分层。当没有

足够的能量可被用来混和更深的分层时，混和停止。任何剩余的混和能量被带出

来进行下一个时间步长的混和。 

此模型的符号规定是这样的：如果 （即混和分层 i 和分层 i－1 所

需要的能量为负）那么能量在混和过程中释放；如果 ，需要用此能量

来进行混和。在任何时候，可用来混和的能量 必须为非负。 

4.3 所需能量 

我们定义 Mi为分层 i 的质量，Ui为分层特征速度，∆ Pi为势能变化，∆ Ki

为动能变化，且ζ i为分层 i 质量中心的高度。上标*代表一对分层被（概念上的）

混和后所测量的属性。按照这里利用的形式进行混和后，分层也不被重新编码。

对于一对分层混和，势能和动能的变化是 

 

 

式中对于某一参数 X，∆ X ≡ Xfinal - Xinitial，且 N 指代表面层。也要注意

。 
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这样，混和这两个分层所需要的能量是 

 

式中 

 

是混和两个先前的分层后新的分层的质量。 

4.4 可利用的能量 

在表面分层，可用来混和的能量是 ，也就是由于风的作用而产生的搅

拌能，此能量只被引进表面分层，且对于一个时间步长∆ t 由下式（Imberger 和
Patterson 1981, Imberger 和 Hamblin 1982, Imberger 1985）给定： 

  

4.5 混和 

由于 ，能量被释放（或至少不需要来进行动能的改变）来进行混和。

必须引入一个效率因数ηK，因为并不是所有被释放的能量都可用来进行混和。类

似的，如果 ，必须引入一个效率因数ηP。如果 ，那么需要能

量来进行混和－在这种情况下效率因数是一个统一值，因为所有进行混和所需要

的能量必须都被输入。因此， 

 

4.6 开始条件 

对于每个时间步长，计算 并且将任何从先前的那个时间步长带过来的

能量加到它里面来得到 。如果 
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那么混和分层 N 和分层 N-1，否则中止混和。任何此混和过程剩余的能量和

加到一起，与 进行比较来确定是否混和分层 N-1 和 N-2。此过程

持续至 ，在这时此时间步长的混和停止。任何 中的能量

被带到下一个时间步长。 

4.7 温水层和均温层信息 

混和发生以后，储存温水层和均温层的高度和密度以便于下一个时间步长中

可能的应用以及剪切时期的计算中的应用。温水层的高度和密度值是那些新混和

的和变深的表面层的值。均温层的高度和密度值被认为是那些新混和的表面分层

的下面分层的值。 

4.8 底部应力 

如果要用 CAEDYM 来模拟水质，需要计算底部应力的值，然后将它传送到

CAEDYM 模型中描再悬浮作用。这需要分别确定温水层和均温层的水流速度 UE

和 UH。从刚完成的混和过程，可以得到 UE 的值，且此值等于表面层的速度 UN。 

表面层中的速度用下式计算： 

, 

其中 hH和 hE 分别是均温层和温水层的厚度。第一个条件是从一个矩形盆

地的体积守恒得到，同时考虑第二个条件是为了在混和层是水柱的支配部分时避

免 UH值为一高而不切实际的值。 

现在温水层和均温层底部应力的值能够直接计算： 

 

 

式中 CD,bottom 是底部阻力系数。 
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5. 入流动力学 

进入 DYRESM 中的入流可能是地表或地下水流。地表水流将来自于一条河

流或溪流，然而地下水流可能是由于地下水或者管道入流。与入流水平面处的环

境流体相比，地下入流可能轻一些或重一些，因此对于这两种情况使用不同的算

法。对于一个重的地下入流，采用与地表入流模型相同的算法。 

5.1 地表入流 

5.1.1 引言 

表面入流过程可以被划分为三个阶段。当一股水流进入湖泊的时候它将推动

它前面停滞的水体直到由于可能出现的密度差而导致的浮力作用变得足够大来

制动此水流。在这里如果入流比水库水体轻则它漂浮到水库表面，或者是如果它

比较重，则它在水库水体下面入侵。如果水库的入口点是一个定义得很好的淹没

河谷，那么河谷这边将限制入流，且一条入侵线将在水库那边可见，在此处，河

流的水体均匀淹没并且在河槽中以一种一维方式向下运行。 

 

图 5.1 可能的河水入流模式 

可能的入流情景在图 5.1 中示意性的表示出来了。现在这些不同的入流模式

必须根据模拟方法来进行考虑。 

5.1.2 初始化 

对于所有的入流，河床阻力系数 CD、入流的倾角ϕ、水流的半角α以及卷吸

系数常数ε都被读入。卷吸系数由下式（Dallimore 等人 2001）给定： 
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式中 CD 是阻力系数，CK 和 CS 是形状参数且分别被固定成 2.2 和 1e-4，
Rin 是入流的总体里查森数且由下式（Fischer 等人. 1979 公式 6.105）给定： 

 

在模拟开始的时候，对于每个入流，方程（5.1）和（5.2）同时被解一次来

为剩余的模拟给出参数 E 和 Rin。 

5.1.3 下行流 

一旦入流的河水越过入侵线它将继续沿着河槽向下流动，同时在它向坝墙运

动时卷吸水库水体。下行流的时间可能是几天并且在此下行流过程中由于卷吸水

库水体进入入流体积而使其更进一步复杂。 

在入侵进入湖泊开始的时候，入流的初始厚度 h0由下式给定（基于 Imberger 
和 Patterson 1982 年的公式 58） 

 

    式中 

 

是约化重力, 是当天入流的体积流率（m3s-1），且 alq 表示当天入流的等分

体。 

随着等分体向下流动，它从它流过的每一个分层卷吸水体，这样改变了等分

体的属性。从一个分层卷吸进入向下流动的等分体中的总水量由等分体的锋面厚

度和当前体积确定。底流等分体体积 Qalq中的增量∆Qalq由体积守恒给定

（Imberger 和 Patterson 1981 公式 57）： 
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式中 hprev 是先前一个分层的锋面厚度，h 是卷吸之后当前分层的锋面厚度。

卷吸之后的高度 h 由下式给定（假定三角形的横断面，此处 a = h2tanα）（Fischer
等人 1979，公式 6.112）： 

 

其中 s 是从表面开始的坡面距离。

 

图 5.2  下行流等分体的示意图 

对于每个分层重复卷吸过程直到等分体到达中性浮力水体中的一个位置（或

者是湖底），在此处水体中产生一个分层且被充满等分体。 

5.1.4 插入 

由方程（5.5）给出的卷吸导致了倾伏入流密度的减小直到在某一水平面入

流水体和水库水体密度达到平衡且入流穿透水库。 

5.1.5 解决方法 

5.1.5.1 引言 

河水入流进入水库的入口用将某一体积插入到在合适高程处一些存在的分

层中来进行模拟。如果分层体积变得过大，新的分层形成。这些分层增加的体积

导致了它们上面分层向上运动，减小这些向上运动分层的厚度来与给定的“体积

－深度”关系相一致，以此来适应体积的增加。 
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5.1.5.2 步骤 1: 初始化 

入流的体积 Q、温度 T、盐度 S 和密度ρ等属性被初始化成相应的河流的值，

然后利用 2.4 节中定义的 UNESCO 状态方程计算入流的密度ρ，之后将入流的

密度与表面层的密度做比较。 

如果ρinflow ≤ ρsurface，那么总体积被加入顶部分层，计算一个新的表面水平面

和属性，控制器返回到主程序。 

如果ρinflow > ρsurface，那么底流发生，卷吸计算成为必须。 

5.1.5.3 步骤 2: 卷吸计算 

对于每一次入流计算卷吸体积∆Q。来自于与底流邻近的分层的卷吸水体由

方程（5.5）计算且这部分水量被加入到入流体积 Q 中。调整水流属性并将此密

度与下一个更低的分层进行比较。如果入流密度比较小，一个新的分层产生并被

充满入流等分体。否则，重复此过程直到特定的入流到达它的中性浮力面或者到

达了底部。每一次入流及时到达它的中性浮力面。 

5.1.5.4 步骤 3: 插入 

如果入流已经到达了中性浮力面，它即刻作为那个高程处的一个新的分层被

插入。以为模拟设定的分层限制为基础，对分层合并进行分层结构的校核。 

5.2 地下入流 

5.2.1 引言 

    根据入流是比入流深度处的环境水体轻还是重地下将入流过程被分开。对于

一个高密入流，沿用上面概述的表面入流模型；对于一个浮力地下入流，此水流

被作为一个简单的、具有圆形断面的单相羽流进行模拟。当由于卷吸水体使由密

度不规则而产生的向上的浮力通量变成零的时候，羽流插入。 

5.2.2 初始化 

靠首先计算在入流高程处由入流等分体和环境流体之间的密度差异而产生

的向上的浮力通量来将羽流初始化，如（Fischer 等人 1979, 公式 9.7） 
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其中 Qinf 是入流流量（m3s-1），ρinf 是入流水体密度，ρi 是入流高程处分

层 i 的环境流体密度。 

羽流（入流加上卷吸的水体）的流量计算如下（Fischer 等人 1979, 公式 9.28, 
9.30, 9.107）： 

, 

其中 B 为浮力通量[m4/s3]，zi 是分层高程，zinf 是入流处的高程，b1 是一个

常数（等于 4.7－Fischer 等人 1979, p329），LR是羽流幅形比（即羽流半径比

羽流长度，假定成一常数 0.1），α是卷吸系数，此值已经通过实验发现是 0.083。 

5.2.3 后发卷吸 

分层 i 中卷吸体积的流量计算如下： 

, 

其中对于卷吸水体浮力通量是 

, 

5.2.4 卷出作用 

当浮力通量变为零或者负值时，或者羽流到达水表面，卷吸的水体即刻被卷

吸进入当前分层。对于这种羽流到达表面的情况，一个只包含羽流水体的新的分

层在水库的表面上产生。 
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6. 出流动力学 

“出流”项指的是抽水和溢流的组合。 

6.1 抽水 

对于每个出口实行如下算法： 

1. 确定出口的水平面，从与这个出口相邻的分层取出需要的水量 Q。 
2. 如果 Q 超过此分层的体积，那么水就从这个出口上面连续的分层中取出直到需要的

水量 Q 从水柱中去除。 
3. 在每一分层改变后重新确定分层的结构。 

6.2 溢流 

所有坝顶高程以上的水从水体顶部去除。如果起初坝顶高程以上有不止一个

分层，那么坝顶高程以上的所有分层都被去除，并且剩余那个分层的一部分也被

去除以使余下的水体的表面高程等于坝顶高程。 

6.3 数据输出 

被用户选出来将在模拟过程中输出的水体属性（比如温度、溶解氧, FE）不

但对于水柱要输出，而且对于每个抽水和溢流“事件”（也就是对于每个时间步

长和每次“事件”的水等分体）也要输出。对于每个出流等分体，体积被写入程

序输出当中，被选择的水体属性也是如此。如果对于一个等分体，需要来自不止

一个分层的水，那么相应的等分体属性是每个属性的平均值。 
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7.均温层混和 

7.1 引言 

混和分层算法允许计算温跃层的温度。温跃层下面是组成均温层的水体。均

温层中的密度梯度尽管小却有一个稳定的作用，因此均温层中的垂向混和小。 

发生在湖泊均温层中的混和机制可以分成大致三大类（ Imberger 和

Patterson 1981）。第一，在恰当的条件下，内波的相互作用导致一种波长的波

在其它波长的波消减的基础上增长直到破碎发生。第二，靠长的和短的内波的结

合，当地剪切也许会增加到这样一个水平以至于开尔芬－亥姆霍兹翻腾能够发

生。第三，靠在临界的分层吸收波能产生重力翻转。 

由于内波动力学的特性，一个试图描述这些过程的模型将会很复杂并且难以

验证。为了避免这些复杂性，DYRESM 采用了参数化的方法来模拟湖泊均温层

中的这些混和过程。 

在 DYRESM 中，均温层的混和被分成两个部分：1）内部混和和 2）（深

海底的）边界层混和。这两种机制在 DYRESM 中每天只调用一次（在每天开始

的午夜）。 

1. 当前对于深海底的边界层混和用户指定一个边界层厚度。这样对于每个均温层分层

可以确定一定体积的水。水等分体从相应的分层中去除，然后被混和到温跃层区域。

这模拟了深海底的边界层的行为（Lemckert 等人.2000）。 
    （注意：DYRESM 的下一个版本（在 2003 年中可以得到）将使此机制完全被

参数化－也就是说将去除用户指定边界层厚度的要求）。 
2. “内部混和”包含了两种混和机制一起的效果：分子扩散和剪切混和。 

    对于每个分层一个计算比例的体积被去除并立刻转移到它上面的那个分层。类

似的，同样的体积从上面的分层混和到当前相关的分层。 

7.2 解决方法 

深海底边界层的抽吸和内部混和每天进行一次并且在每天开始的时候进行。

首先计算深海底边界层混和，接下来计算扩散。只要水柱在一天开始的时候是充

分混和的，这两种机制就不被调用。 

7.2.1 深海底边界层（BBL） 

计算每个均温层分层的体积。然后一个等分体合适的体积从每个均温层分层

中去除并被混和到最低的温水层分层。第 i 个分层的体积被认为是 
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式中 h 是用户提供的边界层的厚度。 

 

7.2.2 内部混和 

DYRESM 利用 Lake Number（LN）（Imberger 和 Patterson, 1990; 公式

2.7）和水柱的浮力频率来确定从一个分层混和到另一个分层的水量。Lake 
Number 是利用它的参数的日平均值每天计算一次；N2是在水柱的所有分层边界

进行计算。 

从分层 i 转移到分层 i+1，同时从分层 i+1 转移到分层 i 的水的体积由下式给

定： 

. 

用下面参数确定混和分数 f ： 

, 

式中∆t 是模型的时间步长，KM分子热扩散率，δi和δ i+1 分别是分层 i 和 i+1
的厚度。将最大浮力频率（N2

MAX）正态化的目的是为了保证水柱中的内部混和

在季节性温跃层中达到最大。通过拟和一系列湖泊中野外估测涡扩散系数和

Lake Number之间的关系已经确定了200这个系数（Yeates 和 Imberger 2003）。 
混和过程从底部的分层开始并且继续向上至紧接着的次表面分层。 



DYRESM 

- 32 - 

 



DYRESM 

- 33 - 

8. 人工去层理作用 

当前DYRESM可以模拟两种去层理作用系统－气泡羽流扩散器和带导流管

的表面机械混和器（叶轮） 

• 气泡羽流扩散器由一个在水面下的多孔管组成，通过它将压缩空气压入。随着空气

在水柱中上升，它卷吸流体并混和水柱。 
• 带导流管的表面机械混和器由一个安装在表面且垂直向下的大叶轮构成。叶轮周围

是一个非穿透的幕（一个导流管），通过它将水推进直到在导流管末端溢出。一旦到

达导流管末端，水向上升，卷吸周围水体并且混和水柱。 

DYRESM 允许去层理作用系统夜间、白天或者 24 小时 Y 运转。去层理系

统可能由起泡器和叶轮装置组成。 

8.1 气泡羽流扩散器 

8.1.1 引言 

DYRESM 模型中的气泡羽流去层理作用使用简单的浮力羽流方程，假定羽

流是圆形羽流且无相互作用。将空气抽入深处，然后通过一个扩散器释放入水柱。

气泡卷吸周围水体上升，当由空气气泡产生的向上的浮力通量等于由卷吸的周围

水体的重力作用而产生的向下的力时，气泡羽流摆脱卷吸水体。这些水体不经卷

吸，立即直奔中性浮力面。  

随后气泡羽流又一次开始卷吸周围水体直至它到达另一个表面，在该表面上

所有卷吸水体被羽流摆脱并又一次直奔中性浮力面。 

起泡器在模型的亚日时间步长上运行。 

8.1.2 初始化 

首先通过计算由空气产生的向上浮力通量来初始化起泡器，根据（Fischer 

等，1979，公式 9.7）： 

 

注意空气流量必须是扩散器水平面处的流量，而不是进入压缩机的大气流

量。我们可假定空气是理想气体并能根据下式（Wallace 和 Hobbs 1977，第 89
页）进行绝热压缩，以此来对上述问题进行修正： 
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式中 Qair为进入压缩机的大气流量，Pair为大气压（通常取为 101.3 kPa），

Pdiff为由大气和水深决定的扩散器水平面处的压强，Qdiff为扩散器释放的空气流

量。 

一旦 Qdiff的值被代入到模型，即可用该值除以出口（集束）的个数来确定

每个出口的流量。随后所有的计算都基于一个出口，然后乘以出口总数来得到去

层理系统的总作用。 

卷吸水体的流量由下式（根据 Fischer 等，1979， 公式 9.28、9.30 和 9.107）
计算： 

 

式中 B 为浮力通量[m4/s3]，z 为底层厚度[m]，b1为一个常数（等于 4.7，根

据文献：Fischer 等 1979，第 329 页），LR是羽流幅形比（即羽流半径与羽流

长度之比，假定为一常数 0.1），α为卷吸系数。 

8.1.3 后发卷吸 

第一步计算空气流量。压强减小会导致气泡的绝热膨胀，因而空气流量将

增加。第 i 层空气新的流量（由于绝热膨胀）可以计算如下： 

 

式中第（i-1）层指第 i 层的下一层，压强 P 单位为帕斯卡。 

空气气泡和卷吸水体的组合浮力通量计算如下： 

 

式中ρi是当前层的密度，Qp是卷吸水体的流量。第二项为由受羽流拖曳作

用卷吸的水体所导致的浮力通量的减少量。 

第 i 层卷吸水体的流量计算如下： 
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8.1.4 卷出作用 

当组合浮力通量（方程 8.5）变成负值时，被卷吸的水体从空气羽流中卷出，

随后立即奔向中性浮力面。 

随后羽流的特性被重新调整，空气继续上升并又一次开始卷吸水体。 

8.2 带导流管的表面机械混和器 

8.2.1 引言 

假定水一从导流管出来就成为浮力羽流。当前的执行过程将不模拟射流行

为，因此如果此模型被配置成射流有可能发生，将会产生不正确的结果。羽流被

模拟成卷绕在导流管周围的线羽流，此处假定导流管是圆形的。 

8.2.2 初始化 

首先通过计算由于导流管里面的水体（假定和表面分层的水体具有相同的属

性）和导流管底部的水体之间密度差异所导致的向上的浮力通量来将羽流初始化

（Fischer 等人 1979, 公式 9.7）： 

 

式中ρP 是羽流密度（最初假定成表面密度）, ρbase 是导流管底部环境水体

的密度, QP 是叶轮的日平均流量（m3s-1）, D 是导流管直径（m）。B 的单位是

（m3s-3），它描述了一个线羽流每单位长度上的浮力通量（Kotsovinos 和 List 
1975 公式 2.8, Fischer 等人. 1979 表 9.3).  

由于卷吸水体导致的新流量计算如下（Fischer 等人. 1979 表 9.3, 也就是

第 366 页） 
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式中∆zj 是开始的分层厚度（导流管底部的分层厚度），α 是卷吸系数，通

过实验发现是 0.1024（Fischer 等人. 1979, 表 9.3, 来自 Kotsovinos）。由于

导流管垂向上的障碍导致环境水体只能沿着羽流一边被卷吸，因此对于这个应用

此数值减半。 

8.2.3 后发卷吸 

经过每个分层之后，计算新的羽流密度ρP。j 分层中的浮力通量 Bj计算如下： 

 

式中（j-1）代表当前分层下面的那个分层。新的羽流体积计算如下： 

 

8.2.4 卷出作用 

当羽流达到中性浮力（即当浮力通量变成 0 时），羽流立刻被插入。由于羽

流是单相的，卷出之后不用重新初始化，就像气泡羽流中发生那样。 
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参考书目 

其它相关的参考文献可以在 DYRESM 用户页面中找到。 


