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摘  要 

 
CO2和H2O的氧同位素(18O-CO2和

18O-H2O)信号能为陆地植被在全球CO2和H2O

循环的贡献提供独特的信息，而陆面过程模型(LSM)能有效地将陆地生态系统 CO2 和

H2O 交换的同位素分馏过程与生态系统的水、热和 CO2 交换过程相结合。但是由于

缺乏野外条件下观测的高分辨率同位素数据，同位素 LSM 的开发和验证受到限制。

耶鲁大学生物气象学研究组和明尼苏达大学生物气象学研究组合作，于 2006 年首次

应用 TDL 技术对生态系统尺度上 18O-H2O 和 18O-CO2 通量进行的同步连续观测，这

为同位素 LSM 的验证提供了可靠的高分辨率数据，使得通过建立模型验证目前最新

的理论成为可能。本文中，我们建立了一个简单同位素陆面过程模型(SiLSM)模拟陆

地和大气之间 18O-H2O 和 18O-CO2 同位素交换的控制过程，将控制同位素交换的分馏

过程的最新试验结果和理论知识结合起来：该模型包括一个标准 LSM、叶片水同位

素含量非稳态理论、冠层动力学分馏系数(考虑了空气动力学湍流扩散的作用)和大气

18O-CO2 同位素通量大叶模型。SiLSM 模型的驱动因子为植物因子、常规微气象观测

因子和参考高度上大气 CO2 和水汽的 18O 含量、茎杆水和土壤水的 18O-H2O 含量。输

出变量为叶片水和蒸腾水的 18O-H2O 含量，以及 18O-CO2 同位素驱动力。SiLSM 能模

拟出无结露时段蒸腾的同位素含量和中午叶片体积水的同位素含量。SiLSM 模型对

18O-CO2 同位素通量的模拟远高于涡度相关方法的观测值。模型敏感性分析表明野外

条件生长的大豆叶片内 CO2 水合效率远小于之前的研究结果；能量平衡闭合对模型

验证有较大的影响；大气 CO2 浓度使得 18O-CO2 同位素通量上升，但 18O-CO2 同位素

驱动力上升不明显；RH 和 Ta 上升会降低同位素通量。环境因子如何控制水合效率

以及如何将其从叶片向冠层进行尺度扩展等问题，仍有待于进一步研究。 

 

关键词: SiLSM 模型，18O-H2O 含量，18O-CO2 同位素驱动力，冠层尺度，大豆 
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Abstract 

 
The oxygen isotopes of CO2 and H2O (18O-CO2 and 18O-H2O) provide unique 

information regarding the contribution of terrestrial vegetation to the global CO2 and H2O 

cycles. Land surface models (LSMs) are powerful tools to combine the isotopic 

fractionation processes of terrestrial ecosystem CO2 and H2O with the water, heat and CO2 

exchange in ecosystem. While the lack of high-resolution isotopic data measured under 

field condition inhibited the development and validation of LSMs. With the collaboration 

of biometeorology group of Yale University and University of Minnesota, TDL technique 

was used to measure the ecosystem 18O-H2O and 18O-CO2 exchange simultaneously in 

2006 for the first time, which provided reliable high resolution data for the validation of 

isotopic LSM and made it possible to validate the latest theories. In this paper, a simple 

isotopic land surface model (SiLSM) was developed to simulate processes controlling the 

isotopic exchange of 18O-H2O and 18O-CO2 between the land and the atmosphere. We 

included the following in a standard LSM, a non-steady state theory of leaf water isotopic 

composition, a canopy kinetic fractionation factor (considering the effect of aerodynamic 

turbulence diffusion), and a big-leaf parameterization of the 18O-CO2 isoforcing on the 

atmosphere. The model was driven by plant factors; routine meteorological variables; and 

oxygen isotope concentration of atmospheric CO2 and H2O, 18O-H2O concentration of 

xylem water and soil water. The output variables were the 18O-H2O concentration of bulk 

leaf water and evapotranspiration, and 18O-CO2 isoforcing. SiLSM captured the temporal 

dynamics of the isotopic composition of evapotranspiration in dew-free periods and that of 

the bulk leaf water in midday hours. SiLSM prediction of the eddy 18O-CO2 isoforcing was 

biased high in comparison to the observations made with the eddy covariance method. 

Model sensitivity analysis suggested that the CO2 hydration efficiency must have been 

much lower in the leaves of soybean in field conditions than previous thought; the energy 

imbalance had a significant effect on model validation; the elevation of atmospheric CO2 

concentration increased eddy 18O-CO2 isoforcing but did not change 18O-CO2 isoforcing; 

the elevation of RH and Ta reduced the eddy isoforcing. Understanding the environmental 

controls on the hydration efficiency and the scaling from the leaf to the canopy represents 

an area in need of more research.  

Key words: SiLSM model; 18O-H2O concentration; 18O-CO2 isoforcing; Canopy Scale; 

Soybean 
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第一章 绪论 

 
1.1 研究背景 
 

研究 18O-CO2 和
18O-H2O 的交换能够为陆地和大气之间水碳交换提供约束条件。

H2
18O 分子的水汽压和扩散率比 H2

16O 分子低，因此在蒸腾过程中前者更容易在叶片

水中累积。光合作用中，CO2 扩散进入叶片，溶解于叶片水，CO2 与 H2O 分子在碳酸

酐酶(CA)的催化作用下交换氧原子，从而携带 18O 信号。其中大约 1/3 被 C3 光合作

用固定(C4 更多)，剩余的 2/3 在与叶片水同位素平衡后扩散回大气，这些从叶片扩散

回大气的 CO2 分子便携带了叶片水的同位素信号[Farquhar et al., 1993]。了解控制陆

地－大气间 18O-CO2 和
18O-H2O 交换的分馏过程和控制机制，有助于我们解决全球碳

水循环中的一些重要问题，如我们仍无法解释大气同位素含量的长期变化，无法解释

这种变化是否与气候变化、土地利用变化和其他人类活动相关。 

1.1.1 同位素的基本概念 

自然界中，氧有三种稳定同位素(16O、17O、18O)，其中，H2
18O 和 12C18O16O(C18OO)

在陆地生态系统对全球 CO2 通量贡献的研究中具有重要的意义，本文将主要研究二

者在生物和土壤水体中的含量，以及在生态系统中的通量。 
自然水样的 H2

18O 含量的国际公认测量标准为 Vienna Standard Mean Ocean 
Water，V-SMOW(Coplen 等，1996)。V-SMOW 的 18O/16O 摩尔比为： 

  RVSMOW= 2.0052 ×10-3 [Baertschi, 1976] 

CO2 中 C18OO 含量的国际公认测量标准为 Vienna PeeDee Belemnite(VPDB-CO2)
标准，其 18O/16O 摩尔比为： 

  RVPDB = 2.088349077 ×10-3 [Allison et al., 1995] 

通常，用 δ符号表示重同位素含量，单位为千分之一(‰)。 

10001
tan

×⎟⎟
⎠

⎞
⎜⎜
⎝

⎛
−=

dards

sample

R
R

δ , ‰                     (1.1) 

其中 Rsample 和 Rstandard 分别是样品和标准的 18O/16O 摩尔比。 
 

(1) 同位素的平衡分馏效应 

 
a) 蒸发过程中水的同位素平衡分馏效应 

 



中国科学院博士学位论文：用 SiLSM 研究 18O-H2O 和 18O-CO2交换的控制机制和敏感性 

2 

陆地生态系统与大气中的水汽交换包括蒸腾和蒸发两种不同的生物和物理过程。

在水分的蒸发过程中，轻同位素比重同位素蒸发得更快，所以在液态中的重同位素含

量比气态中的高，这种效应被称为平衡效应(Equilibrium effect)，可以用平衡分馏系数

αeq 来表示，即 

αeq=RL/RV                              (1.2) 

其中：RL、RV分别为液态和气态中的轻和重同位素比率。 
当系统处于热动力学平衡时，平衡分馏系数 αeq 对应于常态水(H2O)和“重”水

(H2
18O)的饱和水汽压之比，主要取决于温度[Majoube, 1971]。 
为表达方便，我们采用 eqε 作为平衡分馏系数， 

1000)11( ×−=
eq

eq α
ε ，‰                      (1.3) 

b) CO2 与液态水的同位素平衡分馏效应 

光合作用中，大气中的 CO2 扩散进入叶片，溶解于水(被 CA 催化)，并迅速与叶

绿体(C3 叶片)或叶肉(C4 叶片)中的水交换氧原子。其中大约 1/3 被 C3 光合作用固定(C4

更多)，剩余的 2/3 在与叶片水同位素平衡后扩散回大气，CO2 与水的同位素平衡为： 

)(
18

)(2)(
18

2)(2)(
18

2 ][ glaqgl OCOOHOHCOHCOOH +↔+↔+ −+        (1.4) 

CO2 和水的氧同位素平衡分馏系数 εeq-co2随温度而变化： 

93.1717604
2 −=− Tcoeqε ,    ‰                  (1.5) 

其中 dεeq-co2/dT= -0.20‰/oC，所以 25oC 时，εeq-co2＝41.11‰[Brenninkmeier et al., 1983]。
水必须是液态，才会发生这种水合作用。因为中间物有 3 个氧原子，所以同位素反应

的恒定速度是化学反应速度的 2/3 [Mills and Urey, 1940]。叶片和微生物中普遍存在碳

酸酐酶，有了它的催化作用，以上反应几乎可以瞬间完成。通常认为，平衡反应中的

水量是 CO2 量的很多倍，所以不论其初始 δ18O 是多少，同位素平衡的 CO2 都会与其

溶解的水氧同位素比相同。 

(2) 同位素的动力分馏效应 

自然条件下，热动力学平衡条件通常不能满足，例如水从开放水面向未饱和大气

蒸发时，相对湿度小于 100%，这种情况下，轻、重水分子通过水和大气交界面的粘

滞边界层时，微小的传输差异都会产生额外的分馏。轻同位素比重同位素扩散得更快，

这种效应称为动力学分馏效应(Kinetic fractionation effect)，用动力学分馏系数 αk表示： 

αk = D/D′ = g/g′                            (1.6) 
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式中，D 和 D′分别为轻和重同位素的扩散系数；g 和 g′分别是轻和重同位素的导度。 
对于 H2

18O 的动力分馏系数，最初由 Farquhar 等[1989]定义为 

w
c

w
b

w
b

w
cw

k rr
rr

+
+

=
1928

ε ,  ‰                       (1.7) 

根据 Cappa[2003]对同位素分子扩散系数的观测，28 和 19 分别调整为 32 和 21。 
Lee 等[2009]的研究表明，湍流扩散对冠层动力学分馏效应也有贡献，所以在上

式的分母中加入了冠层上方的空气动力学阻力项 ra，公式变为： 

w
c

w
ba

w
c

w
bw

k rrr
rr

++
+

=
3221

ε ,  ‰                       (1.8) 

1000
1

w
k

k
ε

α +=                              (1.9) 

总同位素分馏效应为 1>= keqααα 。  

而 18O-CO2 的冠层动力学分馏系数表示为， 

c
c

c
ba

c
c

c
bc

k rrr
rr

++
+

=
8.88.5

ε ,  ‰                      (1.10) 

18O-CO2 的土壤动力学分馏系数表示为， 

c
scaa

c
sc

sk rrr
r
++

=
,

,
8.8

ε ,  ‰                      (1.11) 

 
1.1.2 18O-H2O 和 18O-CO2 的观测方法进展 
 

二十世纪三十年代，物理学家 Alfred Nier 制造出第一台同位素比质谱仪，并首次

用于碳同位素比的测量[Murphey and Nier, 1941; Nier, 1947]。随后的 70 年内，稳定同

位素理论和技术的持续发展，为广泛的研究地球系统过程提供了重要的工具[Hoefs, 
2004]。 

(1) 18O-H2O 的观测进展 

1961 年，世界气象组织(WMO)和国际原子能机构(IAEA)建立的全球降水同位素

观测网络(GNIP)开始运行(http://www-naweb.iaea.org/napc/ih/GNIP/IHS_GNIP.html)。
目前已有 101 个国家的 800 多个气象站为 GNIP 收集降水样本，为研究降水同位素比

的时间、气候和地理空间背景提供了不可或缺的资源。GNIP 的初衷是在全球范围内

收集降水同位素含量的原始数据，确认降水中同位素的时空变化，从而，为水文学研

究提供基础资料。近年来，为大气环流模式和气候变化研究提供资料也成为其目的之
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一。全球变化与生态系统研究计划(GCTE)在北美建立了稳定性同位素观测网络

(BASIN)。2002 年，在欧盟科学基金会的资助下，欧洲启动了另一项生物圈－大气气

体交换稳定性同位素特征的研究计划(SIBAE)；全球陆地大气系统研究(GLASS)中的

地表参数化方法对比计划(PILPS)也将同位素研究纳入其中(iPILPS)。 
目前虽然有大量的凝聚态水同位素含量观测资料，但对水汽的观测却很少见。水

汽的同位素数据能为水循环的提供一些研究液态水无法提供的重要信息。例如，White
和 Gedzelman [1984]和 He 等[2001]的研究显示美国东北部水汽的同位素含量与大气

湿度密切相关，这表明水汽同位素含量携带了空气团的凝结史信息。Jacob 和 Sonntag 
[1991]在德国 Heidelberg 对水汽中同位素含量进行观测，发现水汽来源于本地降水。

He 和 Smith[1999]的观测到边界层和自由大气之间水汽的同位素组成变化很大，HDO
变化幅度为 200‰，H2

18O 为 30‰。Smith [1992]用飞机对对流层上层的空气取样，并

测量同位素比，发现冰放样是该处的水源之一。大多数对水汽同位素的研究的时间较

短，而且采样不连续。Jacob 和 Sonntag[1991]对水汽同位素比进行了 8 年多近乎连续

的观测，但时间精度较低，为 24－48 小时。 
传统的水汽同位素观测通常包括采集和分析两个步骤，采集和分析的过程都费时

费力，无法实现连续观测。第一步，用袋子收集水汽，然后用玻璃管冷阱[Gat et al., 2003; 
Jacob and Sonntag, 1991; Riley et al., 2003; Wang and Yakir, 2000]或带有金属球的金属

罐，将水汽冷凝成液态收集起来[Moreira et al., 1997]。取样装置的实际设计、温度和

空气湿度都会影响采集效率，采集效率通常在 60% [Yamanaka and Yonetani, 1999]和
100% [He and Smith, 1999]之间。如果收集效率不理想，收集的水汽就会比环境水汽

重，因为重同位素比更容易从气流中凝聚出来。第二步，用质谱仪分析水的同位素比。

精度一般为 HDO 0.5-1‰，H2
18O 0.03- 0.1‰。水汽同位素的观测精度既受到分析仪器

性能的影响，也受到采集过程的影响。 
另外有两个研究组采用激光吸收光谱学进行水同位素研究。Kerstel 等[1999]采用

3μm 光谱区的单模色心激光器。他们将液态水样注入样品室，用参考室中已知同位素

含量的标准样品对水样的吸收强度进行校正，得到同位素比。后来，他们制作了一个

更加复杂的分析仪，性能有了很大提高[Gianfrani et al., 2003; Kerstel et al., 2002]。
Webster 和 Heymsfield [2003]用飞机测量了平流层中层以下的水汽垂直廓线(混合比为

5ppm)，他们通过记录 6.7μm 波长区域的直接吸收和第二谐波光谱，得到同位素比的

观测值。飞行中测量的校正参数采用 HITRAN 谱线参数表的测定振动转动谱参数，

测量的不确定性为 20‰ (H2
18O，飞行前校正)。 

Lee 等[2005]研制了水汽同位素标定系统，与 Campbell Scientific 可调谐二极管激

光(TDL)微量气体分析仪结合，对空气中水汽 16O/18O 同位素比进行了实地、连续和

高时间分辨率的测量。与上述研究手段不同的是，这一系统试图达到与质谱仪相当的

精度，同时允许无干扰运行。这一技术的优点为：(1)避免了先取样后观测的方法可

能造成的误差；(2)以往观测中，由于大气地表边界层中水汽同位素梯度量级与冷阱
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方法观测精度的量级相同，所以容易造成误差，TDL 方法克服了这一问题；(3)与其

他水同位素研究中采用的激光吸收光谱学方法不同，该系统能达到与质谱仪相匹配的

精度。这种实时连续测量方法为水循环研究提供了新的出路，让我们能够从同位素的

角度认识瞬时现象和较短时间尺度上发生的事情，如锋面、边界层阵风、边界层夹流，

海陆风循环和降水中雨滴和雪花中的水汽同位素交换。同位素时间序列的观测也可能

揭示出气团中水汽凝结和蒸发的微观变化。 

2006年，中国科学院地理科学与资源研究所与美国耶鲁大学森林与环境学院稳定

同位素研究组合作，在国际上第一台水汽H2
18O、HD16O 和H2

16O激光痕量气体分析

仪(TGA100A, Campbell Scientific Inc., USA)的基础上构建了大气水汽18O/16O和D/H同

位素比值和通量的原位连续观测系统，具备了大气水汽18O/16O和D/H同位素比值和通

量的原位连续观测能力。以华北平原栾城冬小麦和夏玉米农田生态系统为研究对象辅

以涡度相关系统和同位素质谱仪技术，在国内外率先开展农田生态系统水汽18O/16O
和D/H 同位素比值和通量的原位连续观测的试验研究，重点实现农田生态系统SPAC
水分运动的精细观测与过程解析[Wen et al., 2008]。 

 

(2) 13C-CO2 和
18O-CO2 的观测进展 

 
测量生物圈和大气圈的 18O-CO2 传输对观测手段提出了巨大挑战，主要原因是缺

乏快速响应分析仪器，无法满足生物－大气圈研究的精度要求。过去，人们采用驰豫

涡旋积累法(REA)、EC/气瓶同位素通量法和通量梯度法[Bowling et al., 1999; Bowling 
et al., 2001; Griffis et al., 2004; Yakir and Wang, 1996]。每种方法都有优缺点及逻辑上的

局限性。而可调谐二级管激光谱和涡度相关法(EC-TDL)则使得直接观测 18O-CO2 同位

素通量成为可能[Griffis et al., 2008]。 
 

a) 驰豫涡旋积累法(REA) 
 
REA 曾被用于测量森林 CO2 传输的碳和氧同位素含量[Bowling et al., 1999]。这

一方法主要的技术挑战是需要用气瓶分别收集上升和下沉气流，用质谱仪测量，计算

同位素含量差。在短期观测中，这一方法取得了一些成功，但是由于需要大量的气瓶

和很长的分析时间，不适合长期观测。为了计算上升和下沉气流的标量混合比的微小

差异，REA 需要相对较大的死区( wσ8.0± )。Baker[2000]指出死区的应用通常可以减

少 REA 通量的估计误差。然而，死区的应用使得该方法局限于较大涡度的测量。REA
方法需要大量的分析物，同时需要用涡度尺度进行同位素同化。死区也会直接影响

REA 的比例系数 β 的值及其物理解释。β 从联合高斯分布中推导出来，理论值约为

0.62 [Baker, 2000]，但实验研究表明不同的标量和采样阶段中 β 值是不同的[Baker, 
2000; Katul et al., 1996]。 
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b) EC/气瓶同位素通量法 

 
EC/气瓶法是指用气瓶空气，每几分钟或每天收集一次，确定同位素比

13
aδ 与 CO2

混合比的关系，然后用 CO2 混合比的高频率测量值，来估算 13CO2 的高频(即 10Hz)

变化[Bowling et al., 1999; Bowling et al., 2001]。13CO2 估算值与垂直风速波动的协方

差，即为 13CO2 通量的估算值。EC/气瓶法局限性有：(1)无法确定不同时间尺度(几秒

到几小时)上大气同位素含量变化的动态情况，这是该方法的主要局限性；(2)CO2 混

合比的观测时间间隔较短(i.e., 几分钟)，在 CO2 混合比的有限变化范围内，传输方程

的参数不确定；(3)浓度(气瓶数据)和通量(EC 数据)的印痕不匹配，在非均质地形下，

这个问题尤为突出[Griffis et al., 2007]；(4)只假设了两个端元，不适于计算 C18O16O

通量[Ogee et al., 2004]。 

c) 通量梯度法 

通量梯度法和 Monin-Obukhov 相似理论已经被用于研究农作物表面 CO2 同位素

传输和森林水汽同位素传输[Griffis et al., 2004; Lee et al., 2007; Yakir and Wang, 1996]。

最近的研究表明，与 TDL 技术相结合，这一方法可以大大提高同位素通量观测的时

间分辨率，但是白天农田和森林生态系统上梯度很小时，它的应用存在很大的挑战。

过去几年中，采样方法得到了很大改善，有助于应对小梯度的问题。另外，这一方法

的缺陷还包括：各个输入的足迹不匹配，逆梯度传输，将混合比梯度从粗糙底层局地

垂直通量中解耦，源/汇分布不一致等等[Kaimal and Finnigan, 1994; Raupach, 1989]。 

 

d) 可调谐二级管激光谱和涡度相关法(EC-TDL) 

 

上述技术的局限性促使我们采用涡度相关(EC)方法来解决碳同位素传输问题。

Griffis 等 [2008]首次将闭路式可调谐二极管激光谱法与涡度相关方法相结合

(EC-TDL)，测量 C16O2、
13CO2 和 C18O16O 等同位素通量。该方法的优势主要有：第

一，在较大尺度上测量生物圈－大气圈之间标量的传递，EC-TDL 的测量印痕更一致，

比通量梯度或 EC/气瓶法好；第二，可以进行连续观测，时间精度比气瓶法高；第三，

与其他小气候方法(如 REA、通量梯度发或 Monin-Obukhov 相似理论)相比，所需假

设最少；第四，EC 方法可以用于冠层内部湍流交换过程的研究，而梯度方法却不行；

第五，梯度法测量每种同位素含量要求 2 个进气口的数据无系统偏差，而测量同位素

通量比时需要 4 个进气口，这对于野外试验来说难以实现，但是 EC 方法只需要一个

进气口，这就减少了潜在误差。 
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1.1.3 生态系统 18O-H2O 和 18O-CO2 交换的理论进展 
 
(1) 蒸发、蒸腾和叶片水的 18O-H2O 含量计算 
 
a) 蒸发水的 18O-H2O 含量计算 
 

蒸发会改变水的同位素含量，从而使得不同水体和通量具有不同的自然同位素信

号[Gat, 1996]。在近地面，水汽的同位素含量受开放水体蒸发水、土壤蒸发水和植物

蒸腾水的影响。开放水面蒸发水的同位素含量(δE)受以下因素控制：大气湿度、空气

中水汽同位素含量、平衡分馏效应和动力分馏效应。计算 δE 的第一个理论模型是由

Craig 和 Gordon[1965]提出的。 

]1000/)1()1/[(])1([ kkeqaLeqE hhhh εεεδδαδ −+−−−−−=         (1.12) 

其中下标 E、L 和 a 分别表示蒸发水汽、液态水体和环境空气，h 为环境空气相对于

水面温度的相对湿度。该式表明水汽中的 18O 含量比蒸发水体中的少。减少的程度取

决于大气水汽同位素含量、相对湿度和水分子通过边界层扩散的分馏系数。 

很多研究表明 Craig-Gordon 模型预测土壤水蒸发与试验结果吻合较好[Allison 

and Barnes, 1983; Allison and Leaney, 1982; Barnes and Allison, 1988; Mathieu and 

Bariac, 1996a; 1996b; Walker and Brunel, 1990; Zimmermann et al., 1967; Zimmermann 

et al., 1966]。 

 

b) 蒸腾水的 18O-H2O 含量计算 

 

生态学家扩展了 Craig-Gordon 模型，研究陆地植物蒸腾的同位素组成(δT) 

[Dongmann et al., 1974; Farquhar and Cernusak, 2005; Flanagan et al., 1991]： 

1000/)1()1(
)1(/,

k

keqveeL
T hh

hh
ε

εεδαδ
δ

−+−
−−−−

=                    (1.13) 

其中 εk 和 εeq 是动力和平衡分馏系数，单位是‰。上式中有两个未知量 δT和 δL,e，

自身不可解。过去，人们引入稳态假设使该模型闭合，即假设蒸腾水的同位素含量与

水源（木质部水）的同位素含量相等。Farquhar 和 Cernusak[2005]提出将 δL,e表示为

叶片体积水 δL,b 值的函数，而 δL,b 可以观测或通过质量守恒方程计算得到。 
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c) Péclet 效应 

 
采用 Craig-Gordon 模型计算作物蒸腾时，通常假设叶片很薄、水分充分混合，而

且同位素含量均匀分布[Farris and Strain, 1978; Forstel, 1978]。由于蒸腾通量大于叶片

体积水，通常假设叶片水总是与外界环境条件处于稳定状态，即 δL,e＝δL,s。也就是说，

稳态假设要求蒸腾水与木质部水具有相同的同位素含量，即 δT = δx。用 δx 代替上式

中的 δT，便可以解 δL,e＝δL,s， 

)(, xkakeqxsL h δεδεεδδ −−+++≈                   (1.14) 

其中 h 是外界空气相对于叶片表面温度的相对湿度。此式的推导中忽略 εk/1000 项。 
越来越多的测量表明，Craig-Gordon 模型对叶片水同位素丰度的预测值偏高，不

适合计算其空间分布[Bariac et al., 1994; Gan et al., 2002; Helliker and Ehleringer, 2000; 
Wang and Yakir, 1995]。这主要是由于两个复杂因素在起作用。首先，有证据表明，

Craig-Gordon 模型预测的蒸发部位叶片水的同位素组成 δL,s与 δL,b 不相等，原因是：

叶片水被隔开，蒸腾对流与叶片水中 H2
18O 扩散方向相反，从而导致叶片中存在同位

素梯度，即 Péclet 效应。正午时，蒸腾速率很大，Péclet 效应很重要。其次，日夜交

替时(日出和日落前后)，由于环境条件迅速改变，导致预测的 δL,s 有很大误差。 
为此，与 Craig-Gordon 模型相关的一些叶片水分同位素模型被开发出来。

Two-pool 模型将叶片水描述为富集的叶片器官水和富集的维管水的综合[Leaney et al., 
1985]。Péclet 模型考虑平流和扩散作用的相对影响，计算叶片水丰度的“微观” 变
化[Farquhar and Lloyd, 1993]。String-of-lakes 模型基于叶片水在蒸发路径上渐进的富

集，预测整个叶片表面上的“宏观”空间变化[Gat and Bowser, 1991; Helliker and 
Ehleringer, 2000; , 2002b; 2002a]。 

由于分馏效应，当蒸发点的 18O-H2O 同位素富集时，H2O18会从这些蒸发点扩散

出去。而未发生同位素富集的叶脉水流入，使得叶片体积水的 δ18O 比蒸发点的小。

Farquhar和 Lloyd[1993]以及 Farquhar 和 Gan [2003]认为叶片体积水 δL,b与 δL,e之间的

关系为： 

P
e P

eL
bL

)1(,
,

−−
=
δ

δ                         (1.15) 

其中 P 是片层径向 Péclet 数，定义为 EL/CD，E 为蒸腾速率(mol m-2s-1)， L 是折合有

效波程长度(m)，C 是水的摩尔浓度(55.5×103 mol m-3)，D 是水中 H2
18O 的扩散率

(2.66×10-9 m2 s-1)。 
通过蒸腾平流，H2

18O 分子在叶片中的扩散，未富集的木质部水与富集的叶片水

混合，该模型抓住了这一混合的特征。Farquhar 等[2007]的数据为 Péclet 效应提供了
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证据支持。在其他一些研究中，加入 Péclet 效应后，模拟的 δL,b 与实测值的吻合程度

得到改进[Barbour et al., 2004; Cernusak et al., 2005; Cernusak et al., 2002]。 

d) 稳定/非稳定状态 

稳态假设要求 δL,bs恒定，然而研究者们逐渐发现，在野外条件下稳态假设通常不

能满足。所以，人们对非稳态效应进行了一些模型和试验研究[Dongmann et al., 1974; 
Farquhar and Cernusak, 2005; Harwood et al., 1998; Lee et al., 2007]。Farquhar 和
Cernusak[2005]扩展了 Dongmann 等[1974]的模型，考虑了 Péclet 效应，同时也考虑了

叶片含水量的变化[Yakir, 1998]，非稳态理论公式如下： 

 
dt

Wd
P
e

gw
bL

P

i

eqk
bsLbL

)(1 ,
,,

δαα
δδ

⋅
⋅

−
⋅−=

−

                 (1.16) 

dt
P
eWd

gw

eL

P

i

eqk
esLeL

)1( ,

,,

δαα
δδ

⋅
−

⋅
⋅−=

−

                 (1.17) 

其中 δL,b是实际的叶片体积水同位素丰度，δL,bs 是稳态值，W是叶片含水量 (mol m-2)，
αeq 定义为 (1+(εeq(‰)/1000))，αk为(1+(εk(‰)/1000))，t 是时间(s)，g 为水汽的气孔导

度和边界层的导度之和 (mol m-2 s-1)，wi 是叶片胞间空隙中水气的摩尔分数(mol 
mol-1)。δL,e 和 δL,es是蒸发点上同位素丰度的实际值和稳态值。 

 
(2) 18O-CO2通量计算 

 
a) CO2 与水的同位素平衡效应 

 
在此将 CO2 与水的同位素平衡程度表示为θeq，θeq在 0 到 1 之间取值，θeq＝1 表

示完全平衡，即 CO2 与水进行充分的 18O 交换。叶片和微生物中普遍存在碳酸酐酶，

有了它的催化作用，CO2 和水之间的 18O 交换几乎可以瞬间完成。通常认为，参与水

合反应的水量是 CO2 量的很多倍，所以不论其初始 δ18O 是多少，同位素平衡的 CO2

都会与水进行充分的同位素交换，氧同位素比相同。但是一些研究表明 C18OO 交换

可能更为复杂，特别是 C4 草场。例如，Gillon 和 Yakir[2001; 2000b]发现，大部分草

的碳酸酐酶(CA)催化作用较低，无法达到完全的同位素平衡。不同光合作用途径对

C18OO 判别的差异可以帮助我们区分 C3 和 C4 植物对全球 CO2 循环的贡献和影响，那

么θeq 的大小会影响大气的 δ18O-CO2。θeq 的取值由两个因素之间的平衡所决定：(1)
进入叶片的 CO2 总量，(2)CO2 与 H2O 进行氧同位素交换位置的 CA 活性，这一平衡

作用影响 CO2 在叶片内的停留时间，从而影响每个 CO2 分子参与水合反应的次数。
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[Gillon and Yakir, 2000a]通过测量 CA 活性，得到大豆θeq 值为 0.75-1.0。 
Gillon 和 Yakir[2001]对不同品种叶片 CA 活性进行了测量，发现 C4 作物的 CA 含

量相对较低，其θeq 值仅为 0.38，而 Helliker[2001]通过对 C4 草 Andropogon gerardii
的测量，估算出叶片水平和整株作物的θeq 值在 0.6 和 0.7 之间。另外，Helliker 和

Ehleringer[2000]报导了叶片水同位素含量沿着叶片长度方向变化很大，这使得草场呼

吸作用 C18OO 交换变得更加复杂。Cousins 等[2006; 2008]发现用野外生长条件下观测

的 C18OO 判别观测推导 θeq，比从叶片 CA 活性计算值低，而且随辐射强度产生变化。

他们发现野外条件下，野生型 Flaveria bidentis 在低辐射条件下(PAR = 150 μmol m-2 s-1) 
θeq 值为 1.06，高辐射条件下(PAR =2000 μmol m-2 s-1) θeq 值为 0.45。他们认为叶片 CA
活性不能很好的预测 C4 植物的 δ18O-CO2 值。 

b) 土壤呼吸的 18O-CO2 通量计算 

Francey 和 Tans[1987]以及 Friedli 等[1987]首次揭示了陆地总 CO2 通量对计算

δ18O-CO2 的重要性。为了计算土壤呼吸的 δ18O-CO2，Hesterbug 和 Siegenthaler[1991]
开发了模型，计算 CO2 与土壤水的水合程度以及与土壤水的同位素平衡过程。他们

同时强调扩散和平衡两个过程的竞争决定土壤呼吸 CO2 的 δ18O 值。Tans[1998]将该模

型进一步延伸，加入了非生物“入侵”通量的影响，并得到了不同环境条件下土壤

δ18O-CO2 和表面 CO2 通量的解析解。Miller 等[1999]对 CO2 从土壤扩散的有效动力学

分馏系数进行了一系列详细的观测，揭示了土壤测量中入侵通量的重要性。Stern 等

[2001]应用 Tans[1998]的解析解，对不同生态系统的土壤与大气之间的非生物 CO2交

换进行了估算。 

c) 光合作用 18O-CO2 通量计算 

Farquhar 等[1993]以及 Farquhar 和 Lloyd[1993]开发了计算光合作用 C18OO 交换

的公式。与土壤呼吸类似，在叶片叶绿体内，CO2 与水进行 18O 同位素交换。Farquhar
等[1993]认为，这些交换过程是进出气孔的 CO2 通量以及叶绿体碳酸酐酶(CA)对水合

反应的催化作用的函数。叶片 C18OO 交换受以下因素控制：CO2 分子进入叶片的通

量，与叶片水的同位素交换，以及反扩散作用(即，离开叶片的分子没有被光合作用

固定，但是其 δ18O 值发生变化)。另外有一些科学家对上述过程以及它们在光合作用

中对 CO2 通量 δ18O 的影响进行了检验[Flanagan et al., 1994; Gillon and Yakir, 2000a; 
Gillon and Yakir, 2000b; Williams et al., 1996; Yakir et al., 1994]。 

(3) 18O-CO2 通量模型 

在大气 CO2 的 c
aδ (‰)值的大尺度时空变化中，陆地生态系统碳循环占有主要份

额。海洋气体交换、生物和化石燃料燃烧以及平流层化学反应等都影响 c
aδ ，但影响
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程度较小[Ciais et al., 1997b; Farquhar et al., 1993; Francey and Tans, 1987; Peylin et al., 
1999]。全球尺度上，可以采用简单的质量守恒来估算这些通量的相对影响程度。净

海洋交换、化石和生物燃料燃烧以及平流层化学反应各项均小于 150 Pg C yr-1 ‰，而

光合作用和土壤呼吸通量约为 1000 Pg C yr-1 ‰ [Farquhar et al., 1993; Tans, 1980]。
Francey 和 Tans[1987]通过对全球数据分析后发现，陆地碳通量与土壤和叶片水的相

互作用，导致南北半球之间的 c
aδ 存在较大梯度。同时，Friedli 等[1987]在瑞士的研究

发现 c
aδ 的变化受到陆地通量的强烈影响。陆面过程模型可以将大气中 CO2 和水汽的

同位素组分 δ的时空变化与陆地生物活动联系起来[Ciais et al., 1997b; Cuntz et al., 
2003a; Hoffmann et al., 2004; McDowell et al., 2008; Riley et al., 2002]。 

a) 全球尺度 18O-CO2 通量计算 

在全球大气 CO2 的 δ18O 值模拟中，Ciais 等[1997b; 1997a]用陆面过程模型(SiB2)
和离线示踪剂输运模型(TM2)，计算了全球植被和土壤 18O-CO2 的表面通量、海洋大

气的 18O-CO2 交换、以及燃料排放和生物质燃烧的同位素特征。他们认为驱动大气

CO2 的 δ18O 季节变化的主要因子是陆地光合和呼吸作用，而海洋和人类活动影响很

小。另外，陆地生物圈影响着大气 δ18O 的纬度梯度，这进一步验证了 Francey 和

Tans[1987]及 Farquhar 等[1993]的结论。使用相同的模型组合，Peylin 等[1999]研究了

某些地理区域对 δ18O-CO2 时间和纬度变化的影响。他们认为，高纬地区大气 δ18O-CO2

的季节变化主要是温带生物呼吸作用的函数，西伯利亚泰加林的碳交换对北半球在北

半球 δ18O-CO2 的季节变化起主导作用，因为那里的土壤和叶片水 18O 均很低。Cuntz
等[2003a; 2003b]首次建立了计算大气 δ18O-CO2 的全球三维综合模型。模拟 CO2、

δ18O-H2O 和 δ18O-CO2 的日变化和传输。 

b) 生态系统 18O-CO2 通量计算 

一些生态系统尺度的研究已经报道，用 H2O 和 CO2 的
18O 测量值，有助于更好

的认识控制与大气交换 CO2 的 δ18O 值的因素，将已测量的净 CO2 通量与总通量区分

开[Dawson et al., 2002; Yakir and Sternberg, 2000]。Yakir 和 Wang[1996]利用光合作用

和土壤呼吸的同位素差异，在一些作物田中，用 18O 和 13C 的同步测量值将净 CO2 通

量的土壤和植物组分分离。Flanagan 和 Varney[1995]在松树冠层内两个高度测量了水

体和 CO2 的
18O 含量，混合模型对 C18OO 含量日变化的预测结果与冠层内观测值一

致。基于土壤、茎和叶片水 18O 的测量值，Flanagan 等[1997]分析了光合和呼吸作用

的碳交换对森林冠层上的 δ18O-CO2 测量值的影响，其中 δ18O-CO2 的变化与光合作用

C18OO 通量的变化密切相关，光合作用 C18OO 的正午判别相近，但因为与广阔苔藓

层之间的相互作用，土壤呼吸放出的 CO2 同位素含量低于期望值。在热带森林站点，

Harwood 等[1998]报道了叶片尺度上 CO2 通量的 δ18O 测量值，并分析了与水汽压亏
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缺和气孔导度之间的关系。Harwood 等[1999]在 UK 森林站点上采用了 Keeling 曲线

分析，检验了植物和土壤水体与观测 δ18O-CO2 的关系，发现生态系统水体的非均质

性可能造成了 CO2 通量 δ18O 的变化。Wang 和 Yakir [2000]用 Keeling 图和生态系统水

体 18O 的测量值，计算了净生态系统潜热通量中土壤和叶片的贡献。 
Riley 等[2003; 2002]建立了同位素模型(ISOLSM)模拟冠层水汽、叶片水和土壤水

的 18O 含量，叶片光合作用 C18OO 通量，CO2 与土壤水和叶片水进行的同位素交换，

土壤 CO2 和 C18OO 扩散通量，以及生态系统与大气之间的 H2
18O 和 C18OO 交换。结

果发现土壤和叶片中碳脱水酶活性和大气中 δ18O-H2O、δ18O-CO2 对生态系统 CO2 通

量的同位素组分有很大影响。 
McDowell 等[2008]用可调谐二极管激光光谱仪(Campbell Scientific’s TGA100)对

夜间生态系统呼吸 CO2 的同位素含量进行了连续两年的观测，然后对三个模型进行

了评价：即 CanIsotope (canopy-isotope)模拟 δ13CR，SIM (simple isotope model) 模拟

δ18OR，和 ISOLSM (isotope land surface model) 模拟 δ13CR 和 δ18OR。结果显示对生态

系统和大气 18O-H2O 和 18O-CO2 的精确模拟很重要，但是模型需要高精度连续的数据

进行验证。 
全球及冠层尺度的研究表明，δ18O-CO2 是总陆地碳循环的敏感指示剂。但是，

CO2 与土壤和植物水进行 18O 交换的过程机理复杂，时空变化大，与气象因子、植被

类型和植被状态有关(如，C3 和 C4 光合途径，叶面积指数(LAI))。例如，C3 草叶片的

胞间 CO2 浓度(Ci)通常比 C4 叶片高。CO2 通过叶片边界层和气孔的有效分馏系数取决

于 Ci，所以 ci会影响生态系统 CO2 通量的同位素含量。另外，C3 和 C4 作物对生态系

统能量物质平衡的影响不同[Baldocchi, 1994]。 

1.2 研究动机 

陆面过程模型(LSMs)能有效地结合陆地生态系统 CO2 和 H2O 交换的同位素分馏

过程。Cuntz 等[2003a; 2003b]和 Hoffmann 等[2004]用 LSMs 模拟全球尺度上 18O-H2O
和 18O-CO2 收支。Farquhar 等[1993]用气象因子观测值计算了全球 18O-CO2组分来研

究氧分馏机制，发现陆地通量和海洋通量对大气 18O-CO2 含量有不同影响，而不同生

物也有不同影响。Gillon and Yakir [2001]用 SiB2 模型计算了 CO2 与叶片水的 18O 平衡

程度，估算出全球平均值为 0.8，而不同种群和 C3 与 C4 植物的碳脱水酶活性有很大

差异。Riley 等[2003; 2002] 开发了同位素模型模拟生态系统尺度的 18O-H2O 和
18O-CO2 交换。但是由于缺乏野外条件下高分辨率的同位素数据，18O-CO2 通量的

LSMs 的验证受到限制[McDowell et al., 2008]。有关同位素交换的一些理论在冠层尺

度上无法得到验证（如叶片水同位素含量的非稳态效应、叶片 CO2 水合程度取值和

冠层尺度动力学分馏系数等），从而阻碍了同位素交换机制的理论研究。 
近年来，可调谐二极管激光(TDL)波谱学技术的发展，无疑提高了我们获取高时
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空分辨率的同位素含量和通量数据的能力[Bowling et al., 2003a; Griffis et al., 2004; 
Griffis et al., 2008; Lee et al., 2007; Lee et al., 2005]。耶鲁大学生物气象学研究组和明

尼苏达大学生物气象学研究组合作，于 2006 年首次应用 TDL 技术对生态系统尺度上
18O-H2O 和 18O-CO2 含量和通量进行的同步连续观测，并且进行了完整的配套观测，

包括水、热和 CO2 通量，小气候因子，生态系统水体 18O-H2O 含量等，使得通过建

立模型验证目前理论认识成为可能[Griffis et al., 2008; Lee et al., 2009; Welp et al., 
2008]。 

 

1.3 研究目标、创新点和内容 
 

1.3.1 研究目标 

 

本文的目标为建立一个简单同位素陆面过程模型(SiLSM)，结合有关控制同位素

交换的分馏过程的最新试验结果和理论知识。用各个主要同位素因子的高时间分辨率

测量值，对同位素 LSM 进行驱动和检验，这也是本文的第一个特点。这些数据是在

野外试验中观测获得的，用涡度相关和通量梯度方法测量 18O-CO2 和
18O-H2O 同位素

通量、生态系统水体的 18O-H2O 含量、大气 CO2 的
18O/16O 比以及小气候因子[Griffis 

et al., 2005b; Griffis et al., 2008; Lee et al., 2005; Welp et al., 2008]。 
SiLSM 采用 Farquhar 和 Cernusak [2005]的公式模拟非稳态条件下叶片水的

18O-H2O 含量( eL,δ )。由于 eL,δ 对于计算生态系统向大气的 18O-CO2 通量是很重要的，

所以 eL,δ 的模拟是同位素 LSMs 的一个关键部分[Farquhar et al., 1993]。若研究者希望

将经 CO2 通量分成总光合作用和呼吸作用两个组分[Ogee et al., 2004; Yakir and Wang, 
1996]、用植物物质重组古气候[Cullen et al., 2008; Epstein and Yapp, 1977; Gray and P, 
1976; Libby et al., 1976; Roden et al., 2000]、以及估算 Dole 效应[Bender et al., 1994; 
Hoffmann et al., 2004]等，进一步认识 eL,δ 以及相关的冠层 18O-CO2 通量会有所帮助。

Dongmann et al. [1974]首次采用 Craig and Gordon [1965]开发的公式计算了非稳态条

件下的叶片水同位素组分。Farquhar and Cernusak [2005]的研究考虑了非稳态效应

[Wang and Yakir, 1995]和 Péclet 效应产生的 18O 从木质部向蒸发点的渐进富集

[Farquhar and Lloyd, 1993]。对冠层蒸腾同位素含量的实地观测[Welp et al., 2008]和叶

片体积水 δ的高分辨率测量[Farquhar and Cernusak, 2005]都显示出野外条件下考虑非

稳态效应和 Péclet 效应的重要性。Farquhar and Cernusak [2005]公式的初始设置是叶

片尺度，这里我们将这一概念扩展到冠层尺度。 
动力学分馏作用是控制生态系统和大气之间同位素交换的另一个关键因子。在叶

片尺度研究中，动力学分馏作用是气孔阻力和叶片边界层阻力构成的动力学系数的函

数[Dongmann et al., 1974; Farquhar and Lloyd, 1993; Flanagan et al., 1991]。而在冠层

尺度上，湍流扩散在动力学分馏作用中的作用并未得到较好的认识，没有统一的处理
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方法[Ciais et al., 1997b; Cuntz et al., 2003a; Dongmann et al., 1974; Farquhar et al., 1993; 
Hoffmann et al., 2004; Riley et al., 2002]。首次进行的同位素通量直接测量，确认了在
18O-CO2同位素驱动力和叶片水 18O含量计算中考虑空气湍流扩散的必要性[Lee et al., 
2009]。本文中，SiLSM 结合了 Lee 等[2009]开发的冠层尺度分馏系数和大叶同位素驱

动力参数化方案。 
本文的另一个研究目标是对模型进行敏感性分析，确认同位素 LSM 参数化误差

的潜在原因，以及控制同位素通量的因子。特别地，我们将着重研究以下三个问题：

(1)能量平衡闭合对模型研究的重要性，调整涡度相关观测数据和强迫能量平衡闭合

的必要性；(2)冠层 18O-CO2 交换对叶片内 CO2 水合程度的敏感性；(3) CO2 浓度、风

速和温度如何影响生态系统对大气中同位素含量的贡献。 
 

1.3.2 研究创新点 
 

本论文主要有三个创新点：第一，将非稳态条件下叶片水 18O-H2O 含量的计算公

式(Farquhar & Cernusak. 2005)应用到冠层尺度的研究，并与同位素 LSM 模型嵌套，

进行整个生长季的研究；第二，在 LSM 中采用冠层尺度动力学分馏系数(考虑了空气

湍流扩散的作用，Lee et al. 2009)；第三，采用 18O-H2O 和 18O-CO2 含量和通量的一

整套高分辨率的观测数据，对同位素 LSM 进行验证。 
 

1.3.3 论文内容 
 
本文第二章将介绍试验站点和观测方法。第三章介绍模型的结构、理论和参数化

方法。第四章描述模型输入变量的观测数据。第五章为模型结果：对水热和 CO2 通

量、叶片水 δ18O、蒸腾水 δ18O 和 18O-CO2 同位素通量的模拟。第六章为敏感性分析，

分析能量平衡闭合性、非稳态效应、CO2 水合程度、空气湍流扩散、CO2 浓度升高等

对 18O-CO2 同位素通量计算的影响。第七章为讨论和结论部分。附录 1 为 SiLSM 模

型符号表。附录 2 介绍本文所采用的同位素观测方法。 



第二章 试验站点和观测方法 

15 

 
第二章 试验站点和观测方法 

 
2.1 试验站点 
 

试验在 University of Minnesota Rosemount Research and Outreach Center(北纬

44°42′51.5″，西经 93°05′23.4″，海拔 259 m)进行，位于美国明尼苏达州 St. Paul 市以

南约 25 km。第四纪后期，该区域是冰川冲积平原，后来被黄土覆盖，在 0.5-1.8m 形

成粉质壤土，以下 20 m 是砂砾。该站点均匀平坦，小气候塔的周围各方向的风浪区

均为 200m 以上。自 120 多年前开始，人们就开始对这片农田进行集约化耕作。而在

此之前，这里是旱地草场(C3 和 C4 品种)(Marschner1974)，如须芒草(Andropogon 
gerardii Vitman) 和印度草 (Sorghstrum nutans) 。根据资料记载 (Minnesota State 
Agricultural Census Data, Dakota County Historical Society)，自 1879 年，这里开始种植

小麦(C3 光合途径)。1998－2001 年，种植玉米(Zea mays L., C4 光合途径)，2002 年种

植大豆(Glycine max, C3 光合途径)，2003 年种植玉米，从此进行大豆/玉米轮作。秋耕

采用凿形犁结合双列圆盘，春耕前施肥，无灌溉。对土壤有机质的碳同位素分析表明，

地面至 0.45m 深的土壤有机质混合均匀，碳同位素含量为-18‰ [Griffis et al., 2005a]。 
 

 
图 2.1 试验场地及周围景观航片 

Figure 2.1  Air photo of the research study site and surrounding heterogeneous landscape 

白色粗虚线为试验田，其中实心点是小气候塔位置，距离田边大约 200m。航片为自然色调，分辨率为 1m，

取自明尼苏达自然资源部农业管理委员会(FSA)2003－2004DOQs 的原始未压缩 TIFF 正摄影像。The field site 

is outlined using a thick dashed white line with the solid circle designating the position of the micrometeorological 

tower. The tower is located approximately 200m from the edge of the field. The air photo is 1 –m resolution, 

natural color imagery derived from the original uncompressed TIFF quarter-quad orthophoto, Farm Services 

Administration (FSA) 2003-2004 DOQS, Minnesota Deparment of Natural Resource 
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试验场地及周围景观见图 2.1。从小气候角度看，该站点较均匀，虽然周围景观

较复杂，但对于通量梯度和浓度/通量印痕等方面的研究，是个理想的场所。 
本文涉及的试验于 2006 年大豆生长季完成，5 月 24 日(日序 DOY 144)播种，10

月 10 日(DOY 283)收获。8 月 3 日(DOY 215)叶面积指数 LAI 达到最大值 8.15，此时

冠层高度为 0.93m (最大值为 1.05m)。2006 年生长季气候状况如下表所示[Welp et al., 
2008]： 

 

表 2.1 月平均气候状况 
Table 2.1 Monthly climate condition  

月份 气温 降水 H2O 混合比 RH 土壤湿度(VWC) 结露 

 oC mm (mmol mol-1) (%) 5cm 10cm 25cm (% of night) 

5 月 15.7 47.2  (58) 0.25 0.32 0.38 N/A(84) 

6 月 20.6 48.6 15.5 64 0.21 0.27 0.35 60(80) 

7 月 24.3 64.7 21.0 67 0.21 0.26 0.32 81(77) 

8 月 20.7 145.6 19.7 80 0.23 0.28 0.35 84(81) 

9 月 14.4 73.3 13.7 78 0.26 0.31 0.35 54(65) 

 

2.2 同位素观测 

2006 年大豆生长季内，有三个可调谐二极管激光(TDL)分析仪(型号 TGA100, 
Campbell Scientific, Inc., Logan, Utah)同步运行，测量 CO2 和水汽的同位素含量。其中

一个分析仪被用于测量两个冠层高度上的水汽同位素含量(δv)，用通量梯度法计算蒸

散的 18O/16O 同位素比[Welp et al., 2008]。第二个 TDL 分析仪也是采用通量梯度模式，

在冠层两个高度上测量大气 CO2 的
18O/16O 和 13C/12C 同位素比。自 2006 年 6 月 18

日至 9 月 20 日，安装了第三个 TDL 分析仪，采用闭路式涡度相关(EC-TDL)模式测

量协方差 ''δw ，直接测量 C18O16O 同位素驱动力 [Griffis et al., 2008]。TDL 分析仪

被安装在农田北部边缘，因此对风向很敏感，北风时段的数据应该剔除，而风向为

90－270 度的数据为较好风浪区。大气水汽和 CO2 的
18O/16O 比将被用作 SiLSM 的驱

动因子，而 18O-CO2 同位素驱动力和 δE 的观测值会被用来评价模型性能。详细的观

测理论和方法见附录 2。 
我们剔除了风浪区不好、降水和测量不稳定等时段的 δE数据。过滤 δE数据后，

整个生长季节的有效数据小时数占 37%，每个月有效数据时段分别为：6 月 30%，7
月 45%，8 月 42%，9 月 32%。由于采样管的衰减效应，激光 EC 系统测量的 CO2 通

量比开路式涡度相关系统低，因此本文中将EC-TDL测量的 18O-CO2通量值提高 10%。 
另外，模型的驱动还需要叶片含水量和生态系统水体(包括土壤水、茎杆水和叶
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片水)的 18O-H2O 含量作为输入因子。为测量叶片含水量和叶片水的 δ18O 值，每天正

午采集叶片，去除中心叶脉，每次从至少 4 株上取冠层上部约 4 片大叶，冠层下部约

9 片小叶。同时，每周收集茎杆和 10cm 深处土壤，每次降水时收集雨水，定期取地

下水。从 7 月 27 日到 30 日(加密观测阶段)，每 3 小时采集一次叶片样品，每 6 小时

采集茎杆和土壤(0、5 和 10cm 深)样品，每天采集一次 20cm 深土壤。植物和土壤样

品用玻璃瓶密封并冷冻，带回耶鲁大学后，用真空管系统提取水，再用 GasBenchII
自动采样器和Delta Plus XL同位素比质谱仪(Thermo Finnigan, Bremen, Germany)测量

提取出的植物水和重力水的 δ18O 含量(精度＝0.2%)，该仪器的工作原理是 CO2 平衡

方法。 
 

2.3 通量和小气候观测 
 
如上图所示小气候观测塔高 10 米，编号为 G21，位于农田中心，各向风浪区为

200m 左右。塔上装有三维声波风速计(CSAT 3, Campbell Scientific Inc., Logan, UT)和
开路式红外气体分析仪(LI7500, LiCor, Lincoln, NE)，根据冠层高度变化调整其位置。

用总辐射表和地球辐射表(Eppley Laboratories, Newport, RI)分别测量太阳辐射和长波

辐射，然后计算净辐射。对朝上的仪器通风，以降低结露和降水的影响。在 10cm 深

处安装一组热通量盘(Hukseflux, the Netherlands and REBS, Seattle, WA)测量土壤热通

量，并在其上方土壤中放置温差电偶，计算地表的热量贡献。用自动时域反射计(TDR 
100, Campbell Scientific, Logan, UT)测量土壤湿度。另外，2006 年大豆生长季，土壤

含水量的测量深度为 5、10 和 25cm。所有土壤和辐射因子的测量频率为 30s 或 60s，
然后计算成 30 分钟平均。涡度相关仪器的频率为 10Hz，而每 30 分钟计算协方差。

固定时间间隔对开路式气体分析仪进行校准。用标准气体设定 CO2 取值范围，用露

点仪设定 H2O 的取值范围，用高氯酸镁和碱石灰过滤气体生成零气。 
采集数据后，先进行二维坐标旋转，再用垂直风速、温度和水汽密度测量值计算

感热和潜热通量。同时用 Webb 等(1980)的密度校正和 Schotanus 等(1983)的声波温度

求解来求解方程。在已经对侧向混合情况下的瞬时温度测量值进行校正的情况下，对

声波温度的求解方程进行了调整。然后，用感热通量、潜热通量、垂直风速与二氧化

碳浓度的平均协方差计算密度校正的 FN。 
小气候通量数据不可避免地有数据遗失或可疑数据。遗失数据的问题比较容易解

决。停电、仪器故障、仪器维护或田间作业等会引起数据缺测，由于数据空缺，很容

易被发现，通常直接找出数据空缺，或用数据插补程序能识别的特定数据代替(Falge et 
al., 2001)。可疑数据的处理就复杂得多，要求筛选程序既能剔除野点子，又能将有效

数据的损失降到最低。本文研究时段内，净辐射、空气温度、湿度、土壤温度、冠层

温度和风速的有效数据为 90%，土壤湿度的有效数据为 88%，缺测数据用相邻试验

田观测塔 G19 的数据填补。 
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Baker 和 Griffis[2005]发现反常数据通常出现在湍流较弱、有降水或凝结(结露或

霜冻)时。所以，将摩擦风速 u*小于 0.1m s-1 或相对湿度超过 98%的数据全部剔除。

其中 u*的最小边界值比森林冠层中使用的边界值小(如 Barr 等，2002)。本文中所用

潜热通量、感热通量和 FN观测值的有效数据为 93%。采用常规程序进行数据插补，

从而估算年度 FN。用整理过的光合作用通量与相应的 PAR 测量值计算各生长季的

Michaelis-Menten 系数，计算窗口为 2 到 5 天。然后，用该系数估算遗失的半小时 FN

数值。对于 FN为正值(呼吸作用)的情况，采用对 5cm 土壤温度的多项式回归来填补

遗失数据。 
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第三章 模型描述 

 
3.1 模型结构 

 
SiLSM 模型由三个主要部分组成：(1)大叶 LSM 子模型[Ronda et al., 2001]；

(2)18O-H2O子模型：Farquhar和Cernusak[2005]开发的非稳定状态下的叶片水 18O-H2O
含量计算公式；(3) 18O-CO2 子模型：大气 18O-CO2 同位素驱动力大叶参数化方案[Lee 
et al., 2009]。SiLSM 模型的步长为半小时；驱动因子为植物因子、微气象因子和大气

及生态系统水体 H2O 和 CO2 的
18O 含量；输出变量为叶片体积水和蒸腾水 18O-H2O

的 δ值 bL,δ 和 Eδ ，以及生态系统动力学 18O-CO2 同位素驱动力(Isoforcing) ''δw 。 

 
 

图 3.1  模型结构图 
Figure 3.1  Model structure 

 

各子模型关系如图 3.1 所示：LSM 子模型以常规观测的气象因子和植物因子为输

入变量，计算另外两个模型所需的一些中间变量，即水热和 CO2 通量、冠层温度、

阻力项及分馏系数等；18O-H2O 子模型计算叶片蒸发点上 18O-H2O 含量 eL,δ ，作为
18O-CO2 子模型的输入变量；而 18O-CO2 子模型计算 SiLSM 的最终输出变量，即
18O-CO2 同位素驱动力。各子模型的输入和输出变量具体见表 3.1。 
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表 3.1 输入变量描述 

Table 3.1  Description of input variables 

 

输入变量 意义 单位 LSM 

子模型

18O-H2O 

子模型 

18O-CO2

子模型

LAI 叶面积指数 – ✔   

h 冠层高度 m ✔   
植物

因子 
LWC 叶片含水量 g m-2 ✔ ✔  

Ta 参考高度上空气温度 K ✔   

Ts 5cm土壤温度 C ✔   

RH 参考高度上空气的相对湿度 % ✔ ✔  

θ 5cm 深处土壤湿度 VWC ✔   

RS 入射短波辐射通量密度 W m-2 ✔   

RL 入射长波辐射通量密度 W m-2 ✔   

Ca 参考高度zm处的CO2摩尔浓度 μmol m-3 ✔  ✔ 

um 参考高度上风速 m s-1 ✔   

微 

气 

象 

因 

子 

u* 摩擦速度 m s-1 ✔   

vδ  参考高度上大气 18O-H2O 的 δ值 ‰  ✔  

xδ  木质部水的 18O-H2O 的 δ值 ‰  ✔  

aδ  参考高度上大气18O-CO2的δ值 ‰   ✔ 
δ18O 

sδ  10cm 深土壤水 18O-H2O 的 δ值 ‰   ✔ 

 
LSM 子模型的输入变量包括叶面积指数 LAI、冠层高度 h、叶片含水量 LWC、

参考高度上空气温度 Ta、相对湿度 RH、风速 um、摩擦速度 u*、大气 CO2摩尔浓度

Ca、入射长短波辐射通量密度 RL 和 RS，以及 5cm 土壤温度 Ts和土壤湿度 θ（表 3.1）；
输出变量为蒸腾速率 E、冠层温度 Tsk、阻力项（冠层顶以上的空气动力学阻力 ra、

冠层内空气层的空气动力学阻力 ra,c、CO2 的边界层阻力 c
br 、冠层对 CO2的阻力 c

cr 、

边界层对 H2O 的阻力 w
br 、冠层对 H2O 的阻力 w

cr ）、冠层和土壤 CO2 通量 Fc和 Fs。

Tsk 用以计算外界空气相对于冠层温度的相对湿度 RHi 和气态水和液态水之间的平衡

分馏系数 w
eqε 。阻力项用于计算 18O-H2O 冠层动力学分馏系数 w

kε 、18O-CO2 的冠层和

土壤动力学分馏系数 c
kε 和 c

sk ,ε 。 
18O-H2O 子模型的输入变量为 LWC、RH、参考高度上大气 18O-H2O 的 δ值 vδ 和

木质部水的 18O-H2O 的 δ值 xδ 。输出变量为叶片体积水蒸腾水和叶片蒸发点 18O-H2O
的 δ值 bL,δ 、 Eδ 和 eL,δ ，其中前两项作为模型的输出变量，与观测值进行比较； eL,δ 作

为 18O-CO2 模型的输入变量，该项无法从实际测量中获得。 
18O-CO2 子模型的输入因子为参考高度 zm处大气 18O-CO2 的 δ值 c

aδ 、大气的 CO2



第三章 模型描述 

21 

含量 Ca和土壤中空气的的 18O-CO2 的 δ值 c
sδ (由土壤水 18O-H2O 的 δ值 sδ 计算得到)。

结合 LSM 模型和 18O-H2O 模型的输出变量 Fc、Fs、
w
kε 、 c

kε 、 c
sk ,ε 、 eL,δ 以及阻力项，

计算生态系统动力学同位素驱动力(Isoforcing) ''δw 。 

 
3.2 理论 

3.2.1 水、热和 CO2 通量 

选择该 LSM 的原因是：第一，它是大叶模型，能很容易地与 Farquhar- Cernusak
模型的大叶模式以及 Lee 等[2009]开发的同位素驱动力大叶参数化方式相结合；第二，

Huang 等[2009]最近将该 LSM 与 NCAR 的大涡模拟模型(LES)相结合，并致力于扩展

LES 模型的功能，模拟大气边界层碳和水同位素收支；最后，该 LSM 考虑了植物生

理对冠层内光投射的非线性响应，这在其他大叶 LSMs 中通常被忽略。与 Riley et al. 
[2002]的阴阳叶双叶模型和 Baldocchi and Bowling [2003]以及Ogée et al. [2007]的多层

模型相比，该模型对这种响应的处理是粗糙的。但是，选择简单的 LSM 是合理的，

因为我们没有冠层内小气候观测数据来检验这些复杂模型的模拟。 
在该 LSM 中，采用体积交换关系来计算感热和潜热通量密度[Beljaars and 

Holtslag, 1991]。地表能量收支方程为 

GLEHTRR skLS ++=−+− 4)1( εσεα                   (3.1) 

其中 RS 和 RL 分别是入射短波和长波辐射通量，H 是感热通量密度，LE 为潜热通量

密度，G 为土壤热通量密度，ε为地表辐射率，α为地表反射率，σ为 Stefan-Boltzmann
常数。Tsk 为表面温度。 

通常，用整体输送关系计算感热通量和潜热通量密度。典型的方法是将通量密度

和表层廓线建立关系[Beljaars and Holtslag, 1991]，即， 

( )askapa TTgcH −= ρ                          (3.2) 

w
ca

ask
aa gg

qTq
gLE

/1
)(*

+
−

= λρ                        (3.3) 

其中 ρa 是空气密度，cp 是等压比热，ga 为空气动力学导度， w
cg 为冠层对水汽传输的

阻力，Ta为参考高度 zm上的气温，λ为蒸发潜热，q*(Tsk)为冠层表面的饱和比湿，qa

为参考高度上的饱和比湿。 
采用植物生理学方法计算 CO2 通量密度，是总同化速率与暗呼吸之差， 

dgiacln RACCgA −=−= )(,                       (3.4) 

其中，An 为进入植物的净 CO2 流量，Ca为叶面 CO2 浓度，Ci为胞间 CO2 浓度，Ag 为
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总同化速率，Rd 为暗呼吸速率。此处，Ag 和 Rd 是光化学反应的产物，它们是光合有

效辐射、叶面温度和胞间 CO2 浓度的函数。PAR 是吸收入射短波辐射的 50%。Ag 和

Rd 的植物生理学模型为[Collatz et al., 1991; Collatz et al., 1992]， 

),,( iskg CTPARfA =                          (3.5) 

我们采用[Jacobs, 1994]的计算方法 

}1){( )]/([ dm RAPAR
dmg eRAA +−−+= α                     (3.6) 

}1{ ]/)([
max,

max,mim ACg
mm eAA Γ−−−=                      (3.7) 

Γ+
Γ−

=
20

s

s

C
C

αα                             (3.8) 

其中，α为光能利用率，α0 为初始光能利用率(低光强条件下)，gm为叶肉导度，Am,max

为高光强和高 CO2 浓度下的最大初级生产力，Г为 CO2 补偿点。 
Collatz 等[1991; 1992]对 α0 的取值进行了推导，本文取值为 0.017 mg J-1。gm、 

Am,max 和 Г等参数是叶温的函数， 
10/)298(

10)298()( −=Γ=Γ skT
sksk QTT                     (3.9) 

其中 Г (Tsk = 298)和 Q10 的取值为 68.5 ρa mg m-3 和 2.0（见附录 1），gm和 Am,max计算

公式为[Collatz et al., 1991; Collatz et al., 1992; Jacobs, 1994]， 
( )

]1][1[
)298()( )(3.0)(3.0

10/298
10

21 TTTT

T
sk

sk sksk

sk

ee
QTXTX −−

−

++
=

=                  (3.10) 

其中 X 分别为 gm和 Am,max，参数取值见附录 1。 
暗呼吸 Rd 的公式为 

md AR 11.0=                            (3.11) 

    为得到冠层导度，本文用一种解析方法[Ronda et al., 2001]将植物生理学方法从叶

片尺度扩展到冠层尺度。将 Ag 在冠层尺度上积分， 
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假设光合有效辐射随叶面积指数呈指数递减， 

LK
tx

xePARKPAR −=                        (3.13) 

其中 Kx 为消光系数。 
从而，获得冠层尺度的导度

c
cg ， 
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*

1min

0

*

1min

1

1)(

)(
6.1

1
6.1

                       (3.14) 

  其中 )1/( 10* −= aDD ，D0 为水汽压亏缺常数，a1 为经验系数。 
该模型还考虑了土壤水分胁迫对总同化速率的影响，公式为， 

)(* θfAA gg =                            (3.15) 

其中， *
gA 表示未受水分胁迫的总同化速率， )(θf 是根区土壤含水量θ 的函数，作物

不受水分胁迫时，值为 1，作物因水分胁迫凋萎时，值为 0。 
本文对大叶 LSM 进行了三项重要改进。首先，根据参数最优化的结果，初始模

型对土壤干旱情况处理不理想，所以本文对土壤水分胁迫计算进行了修改，用土壤湿

度的 Logistic 关系式计算土壤水分胁迫系数 )(θf ， 

)))(exp(1/(1)( 21 θβθ bbf −−+=                     (3.16) 

其中 )(θβ 的计算公式为 

⎥
⎦

⎤
⎢
⎣

⎡
⎟
⎠
⎞

⎜
⎝
⎛

−
−

=
WPFC

WPθθβ ,1min,0max)(                    (3.17) 

其中 FC 和 WP 分别为田间持水量和永久性凋萎系数的土壤湿度含量，b1 和 b2 为经验

系数。用体积分数表示 5 cm 深土壤湿度。 
第二，原始 LSM 没有考虑土壤呼吸，此处用夜间生态系统呼吸(FR)和土壤温度

Ts的观测值进行线性回归，并假设夜间土壤呼吸占 FN的 80%，从而得到土壤呼吸 CO2

通量 Fs与 5cm 深土壤温度 Ts (oC)的线性关系。 

8.0)16.00055.0( ×+= ss TF                       (3.18) 

其中 0.8 表示生态系统呼吸的 80%为土壤呼吸[Bavin, 2008]。 
第三，初始 LSM 没有考虑结露过程。在该试验站点，夜间结露现象相当普遍。

我们在能量收支计算中考虑夜间结露和早晨露水蒸发等过程。当大气相对于冠层表面

温度的湿度(RHi)高于 100%时，启动结露程序。当结露发生时，将能量收支计算中冠

层对 H2O 的阻力( w
cr )设为 0。结露的速率等于能量收支计算的水汽通量。一旦 RHi

降低到 1 以下，露水便开始以水汽通量的速率蒸发。夜间形成的露水全部蒸发后，叶

片蒸腾重新启动。 
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3.2.2 阻力计算 

(1) 冠层阻力 

H2O 的冠层阻力由 LSM 计算，与 CO2 冠层阻力 c
cr 的关系为， 

w
c

c
c rr 6.1=                              (3.19) 

(2) 边界层阻力  

冠层对 H2O 的边界层阻力是风速、叶宽和 LAI 的函数(Lee, 2009)。假设冠层内

风速呈指数衰减，衰减系数取决于 LAI[Lee, 2000]， 

70.066.0030.0 2 ++−= LAILAIa                   (3.20) 

冠层内平均风速 uc为， 

)]exp(1[ a
a

u
u h

c −−=                         (3.21) 

]/)ln[(/]/)ln[( omomh zdzzdhuu −−=                 (3.22) 

叶片边界层对 H2O 的阻力扩展到冠层尺度为[Campbell, 1977; Shuttleworth and 
Gurney, 1990]， 

5.0)(
2 c

ww
b u

l
LAI
br =                          (3.23) 

其中，b=283 s0.5 m-1，lw是叶片宽度(= 0.05m)。而冠层对 CO2 的边界层阻力 c
br  为，  

w
b

c
b rr 4.1=                             (3.24) 

(3) 空气动力学阻力 

用 Monin-Obukhov 相似理论计算叶片层到参考高度 zm对水汽和热量的总阻力 rt, 
其中 ra取决于水平风速 um、动量粗糙度 zo、参考高度 zm、冠层温度 Tsk 和空气温度

Ta (Lee et al., 2009)。 

)/(1 Hmt Cur =                            (3.25) 

]})/)][ln(()/)/{[ln(2
hoTmmomH zdzzdzkC Φ−−Φ−−=         (3.26) 

其中 um为参考高度 zm(大豆冠层取值 3m)的风速，k 为 von Karman 常数，zo 和 zoT分

别是动量和温度粗糙度。空气动力学的参数为， 
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hd 7.0= ; hzo 1.0= ; )exp(/ 1−= kBzz ooT               (3.27) 

其中 h 为冠层高度，B-1 是界面底层 Dalton 数的倒数，植被冠层 B-1 的平均取值为 

B-1＝2/k  [Garratt, 1992]                     (3.28) 

mΦ 和 hΦ 分别是动量和热量的 Monin-Obukhov 相似函数的积分， 

当 0≥
−
L

dzm 时， 

L
dzm

hm
−

−=Φ=Φ 5                      (3.29) 

当 0<
−
L

dzm 时， 

⎟⎟
⎠

⎞
⎜⎜
⎝

⎛ +
=Φ

2
1ln2

2x
h                         (3.30) 

2
tan2

2
1

2
1ln 1

22 π
+−

⎥
⎥
⎦

⎤

⎢
⎢
⎣

⎡
⎟
⎠
⎞

⎜
⎝
⎛ +
⎟⎟
⎠

⎞
⎜⎜
⎝

⎛ +
=Φ − xxx

m                (3.31) 

其中，
4/1

151 ⎟
⎠
⎞

⎜
⎝
⎛ −
−=

L
dzx m 。将

L
dzm −
的边界值设定为-1.5~1。 

L为Monin-Obukhov长度， 

]/)(/(/[ 00
3
* pcHTgkuL ρ−=                     (3.32) 

冠层内的空气动力学阻力 ra,s 的计算式为， 

KH
hr ca =,                              (3.33) 

其中，h为冠层高度，KH是冠层顶的涡度扩散系数， 

ch

dhuKH
,

)(*4.0
Φ

−
=                         (3.34) 

其中Φh,c为热量的Monin-Obukhov相似函数从地表到冠层高度的积分。u* 是摩擦风速

(m s-1)。 

表层的空气动力学阻力，为 rt和
w

br 之差， 
w

bta rrr −=                            (3.35) 
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3.2.3 同位素分馏效应 

(1) 平衡分馏系数 

水汽和液态水之间的 18O-H2O 平衡分馏系数是液态水温度的函数[Majoube, 
1971]， 

33
2 100667.24156.010137.1ln −×−−×=

sksk
eq TT

α               (3.36) 

100011 ×⎟
⎟
⎠

⎞
⎜
⎜
⎝

⎛
−=

eq

w
eq α

ε , ‰                     (3.37) 

其中 Tsk 是冠层表面温度，单位为 K，由 LSM 计算而得。  

在本文的观测阶段，结露普遍发生[Welp et al., 2008]，结露开始时，δE从很大的

正值突然变化到很大的负值，蒸散的值从正变到负。我们的模型中，在结露发生时，

将 LE 计算公式中的冠层阻力 w
cr 设为 0，假设叶片蒸发点水和蒸腾水与环境空气中水

汽达到平衡，同位素含量计算公式为， 
w
eqvE εδδ +=                             (3.38) 

w
eqveL εδδ +=,                             (3.39) 

(2) 动力学分馏系数 

在 H2O 和 CO2 从胞间隙向自由大气扩散的过程中，动力学分馏效应使得较重分

子 18O-H2O 和 18O-CO2 扩散得较慢。以往，人们认为生态系统尺度上，空气湍流会降

低动力学分馏作用。但是 Lee 等(2009)的研究表明，计算动力学分馏系数需要同时考

虑湍流扩散和分子扩散的作用。冠层对 18O-H2O和 18O-CO 2的动力学分馏系数 w
kε 和 c

kε
的计算公式分别为 

w
c

w
ba

w
c

w
bw

k rrr
rr

++
+

=
3221

ε ，‰                      (3.40) 

 c
c

c
ba

c
c

c
bc

k rrr
rr

++
+

=
8.88.5

ε ，‰                      (3.41) 

1000
1

w
kw

k
ε

α +=                            (3.42) 

其中 ra为冠层表层的空气动力学阻力， w
br 和 c

br 分别为冠层对 H2O 和 CO2 的叶片边界
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层阻力， w
cr 和 c

cr 为 H2O 和 CO2 的冠层阻力。系数 w
kα  (>1)表示分馏之后和分馏之前

H2O 的 18O/16O 分子比之比，而 w
kε 表示动力学分馏作用引起的同位素富集程度。 

土壤对 18O-CO2 的动力学分馏系数 c
sk ,ε 为， 

c
scaa

c
sc

sk rrr
r
++

=
,

,
8.8

ε ，‰                      (3.43) 

3.2.4 叶片 18O-H2O 含量非稳态理论 

eL,δ 是决定大气 CO2 的
18O 含量的关键因子。一些研究表明，在湿度状况有日变

化的情况下，叶片水通常处于非稳定状态，即源水与蒸腾水的同位素含量不同

[Cernusak et al., 2005; Cernusak et al., 2002; Harwood et al., 1998; Wang and Yakir, 
1995]。考虑叶片水含量的变化和 Péclet 效应，非稳定状态下蒸发点的 18O-H2O 含量

的 eL,δ 计算公式为[Farquhar and Cernusak, 2005]， 

dt
P
eWd

W
r eL

P

teq
w
k

esLeL

⎟⎟
⎠

⎞
⎜⎜
⎝

⎛
⋅

−
⋅

⋅−=

−

,

,,

1 δ
αα

δδ
              (3.44) 

其中 rt是H2
16O在空气中扩散的冠层阻力(包含气孔阻力和边界层阻力[Farquhar et al., 

1989])，W 为叶片含水量(g m-2，单位土地面积上的水质量)，t 为时间，P 为 Péclet 数
[Farquhar and Lloyd, 1993]，是蒸腾速率(E)的函数： 

           
CD
EL

P eff=                              (3.45) 

其中，C 为液态水密度；Leff 为距离叶片蒸发点的有效“径向”长度。D 为 18O-H2O 在
水中的扩散率，是冠层表面温度的函数： )]137/(637exp[10119 9 +−⋅⋅= −

skTD ，[Cuntz 
et al., 2007]； Farquhar 和 Cernusak [2005]文章中，公式 3.45 是基于叶片水的 18O-H2O 
质量守恒原理。此处我们将其扩展到冠层尺度。为与冠层尺度的应用一致，用试验观

测的 LAI 和叶片水含量的乘积计算 W。 
公式 3.45 中， esL,δ 为稳定状态下蒸发点水同位素富集程度， 

1000)1/(, ×−= VSMOWesesL RRδ  (‰)                  (3.46) 

( ) ⎥
⎦

⎤
⎢
⎣

⎡
+−=

x

v
iikeq

x

es

R
RRHRH

R
R 1αα                    (3.47) 

其中 Rv、Rx 和 Res分别为外界大气中水汽、茎杆水和叶片蒸发点水的 18O/16O 比。 
本文中， eL,δ 被用作计算 CO2 和 H2O 之间的同位素交换。但是， eL,δ 无法直接测

得。为了进行模型检验，我们将 Eδ 和叶片体积水的 18O-H2O 含量( bL,δ )的计算值与观
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测值相对比。 

bL,δ 的计算公式为： 

( )
dt

Wd
P
e

w
r bL

P

i

teqk
bsLbL

,
,,

1 δαα
δδ

⋅
⋅

−
⋅−=

−

                (3.48) 

其中 bsL,δ 是稳态条件下叶片体积水的 δ18O-H2O，由 esL,δ 和 P 算得： 

P
e P

esL
bsL

)1(,
,

−−
=
δ

δ                         (3.49) 

公式 3.44 和 3.49 迭代计算，每个公式左右两边之差的初始值分别设定为 0.5 和

0.2。当公式两边差值足够小时，迭代完成。通常，每个时步的计算需要 30 到 40 步

迭代。 
此处， Eδ 由 eL,δ 与其稳态值 esL,δ 的差距获得：  

     
)1(

,,

ieqk

esLeL
E RH−

−
=

αα
δδ

δ                         (3.50)  

由于结露频繁发生[Welp et al., 2008]，所以模型对此有所考虑，结露时，
w

cr 设为

0，叶片蒸发点和蒸散水的 18O-H2O 含量 eL,δ 和 Eδ 与外界大气的水汽平衡， 
w
eqvE εδδ +=                             (3.51) 

w
eqveL εδδ +=,                             (3.52) 

光合作用和呼吸作用中，CO2 分子与叶片水和土壤水进行水合反应，交换氧原子。 
气态 CO2 与液态水之间的平衡分馏系数是温度的函数， 

93.1717604
−=

T
c
eqε  (‰)                      (3.53) 

其中 CO2 与土壤水进行同位素交换是，T 为土壤温度(Ts)；与叶片水进行同位素交换

时，T 为冠层表面温度(Tsk)。 

3.2.5 18O-CO2 同位素驱动力子模型 

Lee等(2009)认为垂直速度与用 delta符号表示的同位素含量之间的协方差( ''δw )
是 δ的涡度通量。物理学上，该协方差表示大气 δ收支相的表面边界层情况，可以用

大叶模拟方法进行参数化。因此，总协方差包含了冠层组分 cw )( δ ′′ 和土壤组分

sw )( δ ′′ ： 

( ) ( )sc www '''''' δδδ +=                       (3.54) 
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⎡
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a
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s
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s

a

s
s CC

C
C
F

w ,'' εδδδ                 (3.56) 

其中 Fc和 Fs是净生态系统 CO2 交换的冠层和土壤组分，由 LSM 模型计算得到。 c
aδ 是

环境大气的 18O-CO2含量。 c
sδ 和 c

eL,δ 分别是土壤空气和叶片蒸发点上 18O- CO2的 δ值，

模型中假设 CO2 与土壤水充分平衡，通过土壤水和叶片蒸发点水的 18O-H2O 的 δ值计

算。 eqθ 表征叶片中 CO2 水合作用的程度，大豆生态系统 eqθ 取值 0.75[Gillon and Yakir, 

2000a]。 

土壤中空气 CO2 含量 Cs和叶片的胞间 CO2 浓度分别是， 

( )c
c

c
bacai rrrFCC +++=                       (3.57) 

( )c
scaasas rrrFCC +++= ,                       (3.58) 

其中 Ca 取自观测数据，其他变量为模型计算值。 
该子模型的驱动因子为 Ca和

c
aδ ，为参考高度即地面以上 3.0 m 上测量(附录 2)。

所有其他参数 (Fc、Fs、ra、ra,c、
c

br 、
c

cr 、
c
kε 、

c
sk ,ε 、

c
sδ 和

c
eL,δ ) 由 LSM 和 18O-H2O

子模型算得。18O-CO2 含量参考 Vienna Pee Dee Belemnite (VPDB)标准。最后将公式

3.54 至 3.56 的计算值与 ''δw 的涡度相关直接观测进行对比。 

3.3 参数化方法 

LSM 模型是建立能量收支守恒原理的基础之上，但是涡度相关方法观测的能量

平衡普遍存在不闭合的情况，这使得 LSM 模型的验证处于两难境地，因为模型的精

度最高只能达到验证数据的精度。本文中的涡度相关观测数据中，在忽略冠层热容量

的情况下，观测的潜热通量(LE)、感热通量(H)和土壤热通量(G)的总和只有净辐射(Rn)
的 69%。为了满足能量守恒条件，首先假设可用能量(Rn - G) 和 Bowen 比 H/LE 的测

量是精确的，然后强迫能量平衡闭合来调整 LE 和 H 观测。其他研究者也报导了模型

的参数化和验证中强迫能量平衡闭合的重要性。在此调整过程中，关键的模型参数是

光合作用和气孔阻力公式中的参数[Aranibar et al., 2006]。 
LSM 子模型中有 4 个可调参数。其中两个参数 b1 和 b2 描述土壤湿度对光合作用

的影响(公式 3.15 和 3.16)，另外两个为气孔阻力参数化中的参数(Ronda et al. [2001]
文章中公式中的水汽压亏缺常数 D0 和细胞内外 CO2 浓度之比的最低值 a1)。由于缺乏

叶片尺度的生理生态学观测数据对这些参数进行约束，所以用生态系统尺度的数据进

行参数最优化。首先，用最小二乘法对 D0 和 a1 进行最优化，使净生态系统 CO2 通量
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(FN)的计算值与观测值最接近。然后，用 LE 的预测值对 b1 和 b2 进行最优化。最优化

的结果是当 θ ≤0.21 时，b1= -5.8，b2 = -24.9；当 θ >0.21 时，b1= -1.5，b2 = -24.9。 
18O-H2O 子模型中有一个自由参数 Leff，即 Péclet 数中扩展有效“径向”长度。用

正午叶片水的 18O 含量( bL,δ )对其进行最优化，Leff 的最优值为 1×10- 8 mm。这比其他

作者发现的典型值要低，如 Phaseolus vulgaris 的 Leff 为 6.25 mm，Ricinus communis 为
13.5 mm [Barbour and Farquhar, 2000; Barbour et al., 2000; Cernusak et al., 2003; 
Flanagan et al., 1994]。通过对比 bL,δ 的观测值以及Farquhar和Cernusak公式的计算值，

Welp et al. [2008] 得到 Leff 值为 20 mm，他们采用的动力学分馏系数忽略了空气动力

学扩散的影响。本文得到的 Leff 如此低，表示大豆系统叶片内 18O 的返回扩散极低。 
18O-CO2 同位素驱动力子模型中有两个自由参数：叶片中 CO2 的水合程度系数

θeq 和土壤对 CO2 的阻力
c

sr 。模型中大豆 θeq 的默认值取自 Gillon 和 Yakir [2000a]的研

究结果。
c

sr 的值为土壤对 H2O 的阻力乘以 1.6 [Shuttleworth and Gurney, 1990]。我们

并未对这些参数进行调整，这样同位素驱动力的模型计算值与观测值之间的差异能帮

助我们确定目前对同位素交换认识中存在的不足。  

模型模拟时段从DOY 195至240。该时段内，冠层充分闭合(LAI > 2)。土壤对H
和LE的贡献应该很小，在模型中被忽略。 
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第四章 模型驱动因子观测值 

 
如表 3.1 所示，SiLSM 模型的驱动因子为以下田间观测值：(1)植物因子，包括叶

面积指数(LAI)，冠层高度(h) 和叶片含水量(W)；(2)微气象因子，包括空气温度(Ta)、
土壤温度(Ts)、大气空气相对湿度(RH)、土壤湿度(θ)、太阳辐射(RS)、天空长波辐射

(RL)、大气 CO2 浓度(Ca)、风速(um)和摩擦风速(u*)，其中 Ts和 θ 在土壤 5cm 深处测

量，其他因子在地面以上 3.0m 的参考高度上测量；(3)参考高度上大气 CO2 和水汽的
18O 含量 aδ 和 vδ ，茎杆水和土壤水的 18O-H2O 含量 xδ 和 sδ 。 

并非以上所有驱动变量的观测步长都为 30 分钟(SiLSM 模型的步长)。LAI、h、 xδ
和 sδ 的观测不连续，因此进行了线性内插。而将加密观测的日变化(图 4.3b)和每周数

据的季节变化(图 4.3a)相叠加构成 W 的时间序列。    
 
4.1 植物因子观测值 
 

图4.1和4.2为叶面积指数(LAI)和冠层高度(h)观测值的时间序列。2006年大豆5月
25日(DOY 145)播种，10月10日(DOY 283)收割。LAI最大值出现在8月3日(DOY 215)
前后，为8.15，此时冠层高度为0.93 m。冠层高度最大值为1.05 m，出现时间略晚于

LAI最大值，为8月16日(DOY 228)前后。 
叶片含水量是确定非稳态叶片水δ的关键因子。从DOY 159至241，每周一次测量

正午叶片含水量(图4.3a)。生长季初期，叶片水含量为128.9 g m-2(单位叶片面积所含

水质量)，在叶片衰老期前降至100.7 g m-2，平均值为111.2 g m-2。在加密观测时期，

每3小时一次测量冠层顶部和底部叶片含水量。冠层底部叶片含水量的日变化幅度比

顶部叶片大。底部叶片含水量正午约为79.6 g m-2，夜间为125.5 g m-2。顶部叶片，正

午含水量为94.1 g m-2，夜间为120.7 g m-2，均值为109.2 g m-2。 

 
图 4.1  叶面积指数(LAI)观测值的时间序列 

Figure 4.1  Time series of leaf area index (LAI) measurement 
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图 4.2  冠层高度观测值的时间序列 

Figure 4.2  Time series of canopy height observation 
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图 4.3  叶片含水量的时间变化 

Figure 4.3  Time variations of leaf water content 

单位为每平方米叶面积含水克数 In units of g of water per m2 of leaf area, g m-2;  a, 正午叶片含水量的季节变化 

Seasonal variation measured at midday;  b, 加密观测时期冠层上层(圆点)和下层(菱形)叶片含水量日变化 Diurnal 

variation in the upper canopy layer (dots) and lower canopy layer (diamonds) during the intensive measurement period  

  
4.2 环境因子观测值 
 
4.2.1 温度 
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空气温度(Ta)具有明显季节变化和日变化。Ta 日平均值的季节变化明显，最高值

为 303.6 K (DOY 212)，最低值为 291.9 K (DOY 236)，变化幅度为 11.7 K。Ta的日最

高值一般出现在下午，最低值出现在午夜至凌晨。如 Ta日较差(00:30 至 24:00)的最大

值出现在 DOY 196，为 15.1K，其中 Ta日最高值为 307.2K(14:00)，日最低值为 292.0K 
(05:30)；Ta日较差最低值出现在DOY 225，为3.6 K，其中Ta日最高值为295.5K (11:00)，
日最低值为 291.9K(24:00)。 

土壤温度(Ts, 5cm 深)的季节变化和日变化趋势与 Ta一致，但日平均值和变化幅

度比 Ta小。Ts日平均值的最高值也出现在 DOY 212，为 300.3K；最低值为 292.0K，

出现在 DOY 232，变化幅度为 8.3K，比 Ta 低。Ts 的日变化幅度小于 Ta。日较差最大

为 9.1K(DOY 199)，日最高值和最低值分别为 302.4 K(14:00)和 293.3 K(06:00)；最小

日较差为 1.3K(DOY 225)，日最高值和最低值分别为 297.7 K(13:00)和 293.3 K(24:00)。 
 

 

图 4.4  参考高度上的空气温度的半小时观测值(划线)和日平均值(实线) 

Figure 4.4 Half-hourly observation (dashed line) and daily mean value (soild line) of air temperature at 

reference height 

 

 

图 4.5  5cm 深土壤温度的半小时观测值(划线)和日平均值(实线) 

Figure 4.5 Half-hourly observation (dashed line) and daily mean value (soild line) of soil temperature at 5cm depth 
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4.2.2 降水和湿度 

 
2006 年较干旱(图 4.6)，在本文的研究的 45 天内(DOY 195-239)，有 28 天出现降

水，但是其中降水大于 10mm 的日数仅为 6 天，小于 5mm 的日数为 20 天。较大降水

过程发生在 DOY200 (降水量为 31 mm)，DOY 213 至 214 (降水量分别为 39 mm 和 47 
mm)，DOY 235 至 237(降水量分别为 19mm、12mm 和 10mm)。 

 

图 4.6  降水的时间序列 

Figure 4.6  Time series of precipitation measurement 

 
空气相对湿度(RH)日平均值变化明显，日最高值出现在夜间，最低值在下午，日

较差的季节变化较大。日平均值最大为 95%(DOY237)，最小为 60%(DOY 212)。DOY 
237 的 RH 最小值为 89%，最大值为 100%，变化幅度为 11%。DOY 212 的 RH 最小

值为 45%，最大值为 80%，变化幅度为 35%。降水发生时，RH 较高。RH 日较差最

大值为 73%(DOY 198)，RH 日最高值为 100%(02:30)，最低值为 27%(17:30)；日较差

最小值为 10%(DOY 229)，RH 日最高值为 96%(24:00)，最低值为 86%(16:30)。 
 

 

图 4.7  参考高度上的空气相对湿度的半小时观测值(划线)和日平均值(实线) 

Figure 4.7  Half-hourly observation (dashed line) and daily mean value (soild line) of relative humidity of 

air at reference height 
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该试验田不实施灌溉，主要水分来源是降水，所以土壤湿度主要受降水量的控制。

上述降水过程后，土壤湿度明显上升，分别出现在 DOY 201(最大土壤湿度 0.24)、DOY 
214 (最大土壤湿度 0.32)和 DOY 237 (最大土壤湿度 0.31)。而每次降水后，土壤湿度

持续下降，直到下一次降水为止。在上述较大降水过程之前，都出现干旱状况，其中

DOY 213 和 DOY 234 的土壤湿度低至 0.19，而 DOY 200 的土壤湿度也仅为 0.20。 

 

图 4.8  5cm 深处土壤湿度（体积含水量）的半小时观测值 

Figure 4.8 Half-hourly observation of soil moisture (Volumetric Water Content, VWC) measured at 5 cm depth 

4.2.3 辐射 

太阳短波辐射和天空长波辐射具有明显的日变化和季节变化。太阳短波辐射具有

明显的日变化，正午前后达到最高，夜间为 0，本生长季内最大值为 940 W m-2。其

季节变化受降水过程的影响，降水发生时段，太阳短波辐射日峰值明显小于无降水日，

如 DOY212(无降水)的短波辐射最大值为 857 W m-2，DOY 213(降水量为 39 mm)的短

波辐射最大值为 317 W m-2。天空长波辐射与空气温度显著相关，R2＝0.44。模型中

将光合有效辐射(PAR)取值为太阳短波辐射的一半。 

 

图 4.9  参考高度上接收的太阳短波辐射(虚线)和天空长波辐射(实线) 

Figure 4.9 Short-wave solar radiation (dotted line) and sky long-wave radiation (solid line) measured at reference height 
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4.2.4 大气 CO2 浓度 

 
参考高度上大气 CO2 浓度 Ca的季节变化和日变化明显，而且日变幅差异很大，

受降水的影响。图 4.10 中实线为 Ca 日平均值，季节变化较大，最大值为 2.3×104 
μmolm-3 (DOY 239)，最小值 1.6×104 μmol m-3 (DOY 224)，差值为 1.7×104 μmol m-3。

Ca 日最高值出现在午夜到凌晨，日出后开始下降，而最小值出现在下午至傍晚，而

且降水发生时，Ca日最高值(夜间)偏小。如最大日较差出现在 DOY 239(无降水)，Ca

最大值为 4.0×104 μmol m-3 (04:00)，最小值为 1.5×104 μmol m-3 (14:30)，日较差为

2.5×104 μmol m-3。最小日较差出现在 DOY 236(降水为 12mm)，Ca 最大值为 1.7×104 
μmol m-3 (05:00)，最小值为 1.6×104 μmol m-3 (15:00)，日较差为 0.1×104 μmol m-3。 

 

 

图 4.10  参考高度上空气摩尔浓度的半小时观测值(圆点)和日平均值(实线) 

Figure 4.10  Half-hourly observation (dots) and daily mean value (soild line) of atmospheric CO2 mixing 

ratio measured at reference height 

 
4.2.5 风速和摩擦速度 

 

参考高度上的风速和摩擦风速变化趋势较一致，二者季节变化明显，日变化的特

点为白天较大，夜间较小，甚至趋于 0。日平均风速最大值为 4.2 m s-1 (DOY 212)，
最小值为 0.5 m s-1 (DOY 239)；摩擦速度日平均最大值为 0.5 m s-1(DOY 212)，最小值

为 0.1 m s-1 (DOY 239)。 
二者的日较差都呈明显的季节变化，最大日较差出现在 DOY 197，其中风速日

较差为 6.5 m s-1，最大风速为 7.1 m s-1(07:00)，最小风速为 0.6 m s-1(23:30)；摩擦速度

日较差为 0.7 m s-1，最大摩擦速度 0.8 m s-1(06:30)，最小摩擦速度为 0.1 m s-1(23:00)。
而 DOY 239，二者日较差最小，其中风速日较差为 1.5 m s-1，最大风速为 1.6 m s-1 

(08:30)，最小风速为 0.1 m s-1(21:30)；摩擦速度日较差为 0.1 m s-1，最大摩擦速度为
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0.2 m s-1(13:00)，最小摩擦速度为 0 m s-1(21:30)。 
 

 

图 4.11  参考高度上的风速的半小时观测值(圆点)和日平均值(实线) 

Figure 4.11  Half-hourly observation (dots) and daily mean value (soild line) of wind speed at reference height  

 

 

图 4.12  参考高度上摩擦速度的半小时观测值(圆点)和日平均值(实线) 

Figure 4.12 Half-hourly observation (dots) and daily mean value (soild line) of friction velocity at reference height  

 
4.3 同位素观测值 
 

大气 18O-CO2 的 δ值 δa具有明显的日变化和季节变化。DOY195 至 240，δa最大

值为 1.6‰ (DOY 196, 17:30)，最小值为-5.9‰ (DOY 215, 05:30)，变化幅度为-7.5‰。 
δa日均值有明显的季节变化，最大值为 0.4‰(DOY 197)，最小值为-2.7‰ (DOY 

215)。δa一般最大值出现在傍晚前，最小值出现在夜间，而日较差也有明显的季节变

化。δa日较差最大值出现在 DOY 215，为 5.2‰，最小值为-5.9‰(05:00)，最大值为-0.7‰ 
(15:30)；日较差最小值出现在 DOY 236，为 1.3‰，最小值为-2.5‰(05:30)，最大值

为-1.2‰ (15:00)。本文研究时段内(DOY195 至 240)，大气水汽的 δ18O-H2O 值 δv 有明

显的日变化和季节变化，并且和天气条件密切相关。δv 最大值为 -9.0‰ (DOY198 
03:00)，最小值为 -24.2‰ (DOY198 12:00)，变化幅度为 -15.2 ‰。日平均值有明显 
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图 4.13  参考高度上大气的 δ18O-CO2的半小时观测值(圆点)和日平均值(实线) 

Figure 4.13 Half-hourly observation (dots) and daily mean value (soild line) of δ18O-CO2 value at reference height 

 

图 4.14  参考高度上大气水汽的 δ18O-H2O 的每小时观测值(圆点)和日平均值(实线) 

Figure 4.14  Hourly observation (dots) and daily mean value (soild line) of δ18O-H2O value of atmospheric 

water vapor at reference height 

 

图 4.15  生态系统水体 δ18O-H2O 值 

Figure 4.15  δ18O-H2O value of ecosystem water pool 

方块 Squares: δL,b upper;圆点 Dots: δL,b lower; 倒三角 Triangles: δx； 星号 Stars：δp;十字 Cross:δg; 菱形 Diamonds:δs 
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的季节变化，最高为 -10.1 ‰ (DOY 197)，最低为-20.6 ‰ (DOY 226)。 
日较差的季节变化也很明显。最大日较差出现在 DOY198，为 11.4‰，该日 δv

最大值为-9.0‰(02:30 至 03:00)，最小值为-20.4‰(20:30 至 21:00)。最小日较差出现在

DOY 217，为 1.7‰，该日 δv 最大值为- 14.8‰(16:30 至 17:00)，最小值为-16.5‰(12:30
至 13:00)。日平均 δv 值与日平均气温呈线性相关[Welp et al., 2008]。 

生态系统水体中，叶片水 18O-H2O 的 δ值 δL,b 最大，而且季节变化和日变化最明

显。上、下层叶片正午 δL,b 的最大值分别为 10.7‰和 13.2‰，最小值分别为-2.8‰和

-2.1‰，变化幅度分别为 13.5‰和 15.3‰。DOY 208 至 210 为加密观测时段，可以看

出上层叶片 δL,b 的日变化幅度比下层叶片大。如 DOY 209，上、下层叶片 δL,b 的日最

大值分别为 10.8‰和 9.2‰(13:00)，最小值分别为-4.5‰ (05:30)和-1.5‰ (04:30)，日较

差分别为 15.3‰和 10.7‰。Welp 等[2008]的分析发现 δL,b 的变化与空气相对湿度(参
考温度为冠层温度)相关密切。 

总体看来，其他生态系统水体的 δ18O-H2O 值均小于 0，其中 δ 值由高到低的顺

序为：降水(δp)、土壤水(δs)、茎杆水(δx)和地下水(δg)，其变化范围分别为 δp -7.5‰至

-3.6‰，δs -4.5‰至-7.3‰，δx -5.3‰至-8.7‰，δg 几乎没有变化，维持在-10.0‰。 
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第五章 模型结果 

 
用一致性指数(I)、均方根误差(RMSD)和平均误差(ME)度量模拟结果。一致性指

数 I [Willmott, 1981]为： 
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其中 pi和 oi 表示第 i 个模拟值和观测值； N 为观测值总数；o 为 N 个观测值的平均

值。I 为 1 时表示模拟值与实测值完全吻合，0 表示二者完全不符。RMSD 的定义为： 
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ME 表示模拟值与观测值之间的平均误差，定义为： 
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5.1 水、热和 CO2 通量 

 
图 5.1 至 5.3 为潜热通量 LE、感热通量 H 和生态系统净 CO2 通量 FN的观测值与

模拟值的时间序列和 1 比 1 图。在校准模型之前，我们首先用 Bowen 比方法调整 LE
和 H 的测量值，强迫能量平衡闭合。LE、H 和 FN观测值的最大值(最小值)分别为 748 
(-50) W m-2、196 (-293) W m-2 和 33 (-13) μmol m-2 s-1。模型能较好的模拟 LE、H 和

FN的季节变化和日变化，一致性指数(I)分别为 0.97、0.78 和 0.94，RMSD 分别为 57 
W m-2、46 W m-2 和 6 μmol m-2 s-1，ME 分别为-3 W m-2、1 W m-2 和-1 μmol m-2 s-1。 

该模型在两个阶段的模拟中存在明显偏差，即 DOY 209-212 和 226-235，这表明

模型不能很好的处理水分胁迫的情况（即土壤湿度很低的情况）。这也是很多模型存

在的普遍问题。在第一阶段，LE、H 和 FN 的 I 分别为 0.96、0.75 和 0.35，RMSD 分

别为 75 W m-2、63W m-2 和 3μmol m-2 s-1，ME 分别为 41 W m-2、-30 W m-2 和-0.3 μmol 
m-2 s-1。例如 DOY 211 正午 LE 模拟值和观测值分别为 448 和 305 W m-2，FN为 13.7
和 8.5 μmol m-2 s-1，H 为 72 和 144 W m-2。此前，较明显的一场降雨 (> 31 mm)发生

在 DOY 200，而后，土壤湿度持续下降，直至生长季中最低湿度值 0.19 m3 m-3(5 cm
深)。尽管 LAI 在 DOY 212 约为 8，但 FN的观测值很低，仅为 PAR 相同、土壤湿度

较高的 DOY 215 的 1/3。第二阶段，LE 和 FN的模拟值偏低，ME 分别为-16 W m-2

和-3 μmol m-2 s-1，H 模拟值偏高，ME 为 17 W m-2。在此阶段，θ较低，为 0.19 到  
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a. 潜热通量的模拟值（实线）和观测值（圆点） 

 

 

图 5.1 潜热通量(LE)的模拟值和观测值的时间序列(a)和 1:1 图(b) 

Figure 5.1  Time series and 1:1 plot for the simulated and observed latent heat flux (LE)  

b 
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a. 感热通量(H)的模拟值(实线)和观测值(圆点) 

 

 

图 5.2 感热通量(LE)的模拟值和观测值的时间序列(a)和 1:1 图(b) 
Figure 5.2  Time series (a) and 1:1 plot (b) for the simulated and observed sensible heat flux (LE)  

b 
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a. 净生态系统 CO2交换(FN)的模拟值(实线)和观测值(圆点) 

 

 

图 5.3 净生态系统 CO2交换(FN)的模拟值和观测值的时间序列(a)和 1:1 图(b) 
Figure 5.3  Time series (a) and 1:1 plot (b) for the simulated and observed net ecosystem CO2 exchange (FN)   

b 
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0.21m3 m-3。观测表明大豆生态系统对土壤湿度很敏感，而模型未能完全捕捉到这一

特点，而且在土壤湿度很低的情况下，模型失灵。要改进模型，我们需要一个更好的

参数化方案来模拟光合作用对根区土壤湿度的响应。 
 
5.2 叶片水和蒸腾水的 18O 含量 
 
5.2.1 叶片水的 18O-H2O 含量模拟 

 

 

图 5.4 叶片体积水 18O-H2O 含量( bL,δ )的模拟值(实线)和观测值(圆点)的时间序列 

Figure 5.4  Time series of the simulated (solid line) and observed (dots) 18O-H2O composition of the bulk 

leaf water ( bL,δ ) 

图 5.4 为叶片体积水同位素含量( bL,δ )的模拟值和观测值时间序列。对于中午平均

值(10:00 至 15:00)， bL,δ 的观测值变化范围为-1.5 到 11.9 ‰，模拟值变化范围为-5.6
到 14.2 ‰。 bL,δ 模拟值和观测值的 I 为 0.78，RMSD 为 2.9‰，ME 为－0.1‰。DOY 212
之前，大部分中午 bL,δ 的模拟值偏低，DOY 224至 234的中午 bL,δ 模拟值偏低。DOY 215
至 223 的 bL,δ 较合理。加密观测时期(DOY 208 到 210)，模型对 bL,δ 的日变化模拟较

好，而模拟振幅偏低。 
图 5.5 揭示了稳态假设和 Leff 取值对 bL,δ 模拟的影响。同时也将 Farquhar and 

Cernusak 方法对 bL,δ 的计算值与观测值进行了对比。稳定状态的模拟值(加号，图 5.5a)
与观测值的一致性指数 I 为 0.76，RMSD 为 3‰，ME 为 0.1‰。因此非稳定状态(圆
点)对模拟略有改进。如果依据文献将 Leff 取值为 15 mm，则模拟值(乘号)与观测值差

异较大。图 5.5b 对比了整个模拟阶段非稳态假设和稳态假设对 eL,δ 的计算，大部分点

偏离 1 比 1 线，表明除了有结露的夜间外，非稳态和稳态假设的预测存在差异。结露

时，二者的预测值相同。图 5.5c 为非稳态和稳态假设对 eL,δ 的预测值之差的日变化。

从 07:30 到 14:30 LST，差值为负，最大负值出现在 10:00 左右，为-0.6 ‰，表明 Eδ 比

水源(茎杆水) xδ 低，18O-H2O 在叶片水中富集。从 15:30 到 06:30 LST，差值为正，最

大值为 1.3 ‰，出现在 19:00，表明 Eδ 大于 xδ 。 
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图 5.5  叶片水的 18O-H2O 含量比较 

Figure 5.5  Comparison of the 18O-H2O 

composition of leaf water 

 

a, bL,δ 模拟值和观测值对比(圆点－非稳定状

态(NSS)和 Leff = 1×10-8 mm；加号，稳定状态(SS)

和 Leff = 1×10-8 mm；乘号，NSS 和 Leff = 15 

mm)Prediction of bL,δ  versus the observed 

bL,δ  (dots, non-steady state (NSS) and Leff = 

1×10-8 mm; plus signs, steady state (SS) and Leff = 

1×10-8 mm; crosses, NSS and Leff = 15 mm); b, 

eL,δ 的 NSS 和 SS 模拟值 NSS versus SS 

prediction of eL,δ ；c, eL,δ 的 NSS 和 SS 模拟

值以及二者之差的日变化 Diurnal composite 

variations of the NSS and SS prediction of eL,δ  

and their difference 

 
 
 
 
 

 
5.2.2 蒸腾水的 18O-H2O 含量模拟 

 

图 5.6 为 δE 模拟值和观测值的日变化，包含了夜间结露情况。在此提醒读者，

SiLSM 忽略了土壤蒸发对 ET 的贡献，因为土壤蒸发在 LAI>2 时的影响很小，并且趋

于降低 δE。在整个研究阶段，δx 变化范围为-5.5‰ 至-8.4 ‰，平均值为-7.4 ‰。日

间(从 08:00 至 18:00 LST)，δE模拟值变化范围为-9.6 到 -4.3 ‰，观测值为-7.3 到-2.8 

‰，模拟值与观测值的一致性指数 I 为 0.28，RMSD 为 7.3‰，ME 为 1.5‰。夜间(从

18:30 至次日 07:30LST)，δE的模拟值和观测值的 I 为 0.25，RMSD 为 38.0‰，ME 为

5.0‰。模拟值和观测值在 20:00 和 21:00 LST 达到日峰值，分别 11.6 ‰ 和 6.9 ‰. 从



第五章 模型结果 

47 

18:30 到 07:30 LST，δE 的观测值紊乱，最小值为-24.9 ‰，δE 的模拟值未低于-5.4 ‰。

δE与 δx 的观测值之间的差异为叶片水同位素交换的非稳态提供了证据。 

图 5.6 表明将 Farquhar 和 Cernusak 模型扩展到整个冠层尺度后，能较好的捕捉

到无结露时段(10:00 to 18:00 LST)δE的时间变化。在 19:00 和 09:00 LST 之间，δE的

观测值包含结露的影响。模型在结露时段模拟效果不理想。 

 

 

图 5.6  蒸散的 18O-H2O 含量 δE 模拟值(实线)与观测值(划线)的日变化，直实线为 δx的季节均值。 
Figure 5.6  Diurnal composite of 18O-H2O composition of simulated (solid line) and measured (dashed line) 
evapotranspiration δE, the straight solid line is the seasonal mean δx 

 
5.3 18O-CO2同位素通量 

 

图5.7为同位素通量的模拟值和观测值时间序列。图中蓝点为较好风浪区（即风

向在90o至270o之间，而且观测之前的2.5小时内无降水）观测值，红点为较差风浪区

（即风向小于90o或大于270o）观测值。日间，较好风浪区的最大观测值为511 μmol m-2 
s-1，最大模拟值为948 μmol m-2 s-1。夜间，模拟值比观测值高。 

图 5.8 为生态系统 18O-CO2 同位素通量与观测值的 1 比 1 图，其中红点为较差风

浪区，蓝点为较好风浪区。对于所有观测值，与对应时段模拟值的一致性指数 I 为
0.73，RMSD 为 204μmol m-2 s-1，ME 为 126μmol m-2 s-1。对于较好风浪区，I 为 0.69，
RMSD 为 222 μmol m-2 s-1，ME 为 143 μmol m-2 s-1。而对于较差风浪区，I 为 0.77，
RMSD 为 187 μmol m-2 s-1，ME 为 111 μmol m-2 s-1。在此对比结果中，我们无法判断

风浪区好坏对同位素通量的影响。 
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图 5.7 生态系统 18O-CO2 同位素通量时间序列 

Figure 5.7  Time series of the ecosystem eddy 18O-CO2 isoforcing 

实线—模拟值 Solid line- simulation; 红点—较差风浪区的观测值 Red dots- observations with poor fetch; 蓝点

—较好风浪区的观测值 Blue dots- observations with good fetch 

 

图 5.9 为 18O-CO2 同位素通量 )( δ ′′wCa 的日变化，模拟值偏高。日间同位素通量

的观测值和模拟值均为正，即生态系统向大气贡献 18O-CO2，模拟值的日峰值为 434 
μmol m-2 s-1 ‰，观测值的日峰值为 202 μmol m-2 s-1 ‰ 。夜间，同位素通量为负，模

拟值的最小值为-31 μmol m-2 s-1 ‰，观测值的最小值为-93 μmol m-2 s-1 ‰。 
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图 5.8 生态系统 18O-CO2 同位素通量观测值和模拟值的 1:1 图 

Figure 5.8  1:1 plot of the measured and simulated ecosystem eddy 18O-CO2 isoforcing 

红点—较差风浪区的观测值 Red dots- observations with poor fetch; 蓝点—较好风浪区的观测值 Blue 

dots- observations with good fetch 

 

 

图 5.9  生态系统 18O-CO2同位素通量的日组分 

Figure 5.9  Diurnal composite of the ecosystem eddy 18O-CO2 isoforcing 
实线为模拟值 Solid line represents model results；圆点为观测值 Dots represent observation 
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第六章 敏感性分析 

 
对模型进行了三组敏感性分析(表 6.1)。第一组为两个无约束模型参数：叶片 CO2

水合效率(θeq)和土壤 CO2 扩散阻力( c
sr )。第二组敏感性分析是检验 SiLSM 子模型如何

处理那些主要交换过程：能量平衡闭合性、非稳态效应及动力学分馏系数。第三组分

析旨在确定同位素驱动力对驱动变量的敏感性：大气 CO2 浓度、空气温度、空气湿

度、冠层高度、风速和土壤湿度等。 
 

表 6.1  模拟 )( δ ′′wCa 日峰值的敏感性分析 

Table 6.1  Sensitivity analysis of the modeled diurnal peak value of )( δ ′′wCa  

 

变化  
)( δ ′′wCa 日峰值 

(μmol m-2 s-1 ‰) 
敏感度 

-33% 275 -37% 
θeq 

+33% 594 37% 

-50% 378 -13% 

参 

数 
c

sr  
+100% 466 +7% 

未强迫能量平衡闭合 396 -9% 

稳态条件下计算 eL,δ  443 2% 
过 

程 
忽略湍流扩散 888 +105% 

Ca +100% 890 +105% 

Ta +1 K 354 -18% 

RH +0.02 379 -13% 

h -50% 317 -27% 

um -10% 402 -8% 

驱 

动 

变 

量 

θ -10% 359 -17% 

注：采用默认参数，模拟的日峰值为 434 μmol m-2s-1 ‰  For reference, the modeled diurnal peak value with default 

parameters is 434 μmol m-2s-1 ‰；观测日峰值为 202 μmol m-2 s-1 ‰. Observed peak value is 202 μmol m-2 s-1 ‰ 
 
6.1 模型参数 
 
6.1.1 CO2 水合程度 

 
白天 CO2 同位素通量对 θeq 的取值非常敏感，夜间变化不大。SiLSM 中采用的 θeq

默认值为 0.75 [Gillon and Yakir, 2000a]。如果我们将 θeq 改为 0.5 (相对变化为-33%)或 
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图 6.1   18O-CO2同位素通量对 CO2水合程度( eqθ )的敏感性 

Figure 6.1  The sensitivity of eddy 18O-CO2 isoforcing to CO2 hydration extent ( eqθ ) 

实线 Solid line: eqθ =0.75 (模型默认值 original model value)；划线 Dashed line: eqθ =0.5; 虚线 Dotted line: eqθ =1.0 

 

图 6.2   18O-CO2同位素通量对土壤阻力的敏感性 

Figure 6.2  The sensitivity of the eddy 18O-CO2 isoforcing to soil resistance 

实线 Solid line: c
sr = 800 s m-1(模型初始值 original model value); 划线 Dashed line: c

sr =400 s m-1，虚线 Dotted 

line： c
sr =1600 s m-1 
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1.0 (相对变化为+33%)，则同位素通量的日峰值分别变为 275 (相对变化为-37%) 和
594 μmolm-2s-1 ‰ (相对变化为+37%) (表 6.1；图 6.1)。夜间模拟值的变化较小(图 6.1)，
最小值分别为-30 (θeq＝0.5)和-31 μmol m-2 s-1 ‰ (θeq＝1)，而 θeq 默认值的模拟结果为

-31 μmol m-2 s-1 ‰。模型对 θeq 的敏感性可能是模型预测值偏高的主要原因(图 5.7 至

5.9，第七章)。 

6.1.2 土壤阻力 

对比而言，日间同位素通量模拟值对
c

sr 的敏感度较低，但是夜间也较敏感。
c

sr 越

大，18O-CO2 同位素通量计算值越大。如果我们将
c

sr 增加一倍，从 800 s m-1 (默认值)
升高为 1600 s m-1，则 )( δ ′′wCa 的日最大值和最小值变为 466 μmol m-2 s-1 ‰ (相对变化

为+7%)和-20 μmol m-2 s-1 ‰ (相对变化为+38%)。若将
c

sr 取值为默认值的一半(400 s 
m-1)，则上述值降为 378 μmol m-2 s-1 ‰ (相对变化为-13%)和-52 μmol m-2 s-1 ‰ (相对变

化为-65%)。较高的
c

sr 增加土壤动力学分馏系数
c

sk ,ε ，降低整个生态系统同位素通量。

但是，土壤对扩散的阻力增加，导致土壤空气的 CO2 浓度(Cs) 升高，补偿了这一下

降(公式 3.59)。从而，对同位素通量的总体影响较小。 
 

6.2 子模型不同处理方法 
 
6.2.1 能量平衡闭合性 

 
在 LSM 子模型中，首先强迫能量平衡闭合，调整 LE 和 H 的观测值，然后用调

整值进行参数最优化。如果用原始观测值，θ低于 0.21 时，土壤湿度公式(公式 3.16)
中的系数 b1 和 b2 从-5.8 和 24.9 变为-5.4 和 19.3，θ高于 0.21 时，从-1.5 和 0.5 变为-1.0
和-1.5。气孔公式中的两个参数D0和 a1从 0.44 kPa和 16.2变为 0.32 kPa和 8.1。18O-CO2 
同位素通量的各个时段所受影响不同，09:00 至 16:00 同位素通量值降低，其中日峰

值降为 396 μmol m-2 s-1 ‰ (相对变化为-9%)，且出现时间晚 1 小时；其他时间，同位

素通量值升高，其中夜间最低值升为-26 μmolm-2s-1‰ (相对变化为+19%) (图 6.3)。 

6.2.2 非稳态效应 

在 H2
18O 子模型中，稳态假设使得 18O-CO2 同位素通量略有升高，至 443 μmol m-2 

s-1 ‰ (+2%)。与非稳态假设计算结果相比，峰值的发生时间提前(约 1.5 小时)(图 6.4)。
这种位向偏移与 eL,δ 的稳态和非稳态模拟的差异(图 5.5c)一致。从 07:30 到 14:30 LST，
稳态假设对同位素通量的预测值比非稳态假设预测值高，这是由于 eL,δ 的稳态值高于

非稳态值。从 15:00 到 07:00 LST，情况相反，夜间最小值为-36 μmolm-2s-1‰ (-14%)。
尽管同位素通量的峰值变化不大，但忽略非稳态情况会在计算

c
aδ 时产生误差。 
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图 6.3  18O-CO2同位素通量对能量平衡闭合的敏感度 

Figure 6.3  The sensitivity of the eddy 18O-CO2 isoforcing to energy balance closure 

实线—原始模型结果 Solid line- original model result；划线—未强迫能量平衡闭合的模型结果 Dashed line- 

result without forcing energy balance closure 

 
图 6.4  18O-CO2同位素通量对非稳定状态的敏感性。 

Figure 6.4  The sensitivity of the eddy 18O-CO2 isoforcing to non-steady state. 

实线—非稳定状态(原始模型结果) Solid line- Non-steady state (original model result)；划线—稳定状态 Dashed 

line- Steady state 
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图 6.5  18O-CO2同位素通量对动力学分馏系数的敏感性 
Figure 6.5  The sensitivity of the eddy 18O-CO2 isoforcing to kinetic fractionation factors  

实线—考虑空气湍流扩散项的原模型结果 Solid line- the original model result considering air turbulent 
diffusion；划线—不考虑空气湍流扩散作用的结果 Dashed line- the results without air turbulent diffusion 

 

图 6.6  18O-CO2 同位素驱动力 ''δw 对大气 CO2 浓度升高的敏感性 
Figure 6.6  The sensitivity of 18O-CO2 isoforcing ''δw to enhanced atmospheric CO2 concentratin  

实线－原始模型结果 Solid line- original model result；虚线－CO2浓度倍增结果 Dotted line- doubling CO2 
concentration；划线－CO2倍增但 Fc维持原模拟值不变 Dashed line- doubling CO2 concentration but with Fc 
fixed to original model result 
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6.2.3 动力学分馏系数 

 
生态系统尺度上，动力学分馏效应与分子扩散和湍流扩散有关。以往的研究都认

为空气湍流会使动力学效应减弱，而 Lee 等[2009]的研究表明，湍流扩散会加强冠层

的动力学分馏效应。本文在计算动力学分馏效应时包含了湍流扩散的作用。如果我们

将空气湍流扩散项去除，计算得到的同位素通量将比原模型结果增加 105%，日峰值

达到 888 μmol m-2 s-1 ‰，使模拟结果更加偏离观测值；夜间湍流扩散很弱，影响很

小。由此可见，在动力学分馏系数的计算中加入空气湍流扩散项是必要的。 
 

6.3 驱动因子 
 

6.3.1 大气 CO2 浓度 

 
Ca倍增使得 )( δ ′′wCa 升高到890 μmol m-2 s-1 ‰，相对于原始模型结果增加了

+105%，但是同位素驱动力 ''δw 却升高很小，从原始的0.0288 ‰ms-1升高为

0.0294‰ms-1，仅增加了2%(图6.6，更多讨论见7.3)。Lee等[2009]认为计算大气18O-CO2

收支的适合边界条件是 ''δw ，而非 )( δ ′′wCa 。若强迫Fc维持原模型的计算值，不随

Ca变化而变化，则 ''δw 日峰值降低为0.0254‰ ms-1，升高12%。 

6.3.2 空气温度和相对湿度 

Ta升高使得同位素通量普遍降低。Ta 升高 1K， )( δ ′′wCa 日峰值从原始模型结果

的 434μmol m-2 s-1 ‰降低到 354 μmol m-2 s-1 ‰ (-18%)，出现时间不变。日最小值从原

始结果的-31μmol m-2 s-1‰降低为-53 μmol m-2 s-1‰，相对变化为-70%。 
RH 升高 0.02，从 08:00 至 15:30，同位素通量降低，其中日峰值(14:30)降低到

379 μmol m-2 s-1 ‰ (相对变化为-13%)，日峰值出现时间没有变化。其他时段同位素通

量升高，夜间 )( δ ′′wCa 最低值升高为-25μmol m-2 s-1‰(相对变化为 19%)。 

6.3.3 冠层高度和风速 

冠层高度或风速降低，都导致白天 18O-CO2 同位素通量下降，夜间变化较小，主

要原因是空气动力学阻力和边界层阻力受到影响，进而影响动力学分馏系数和胞间

CO2 浓度的计算，而这些影响在夜间则不明显。图 6.9 显示冠层高度减半，18O-CO2

同位素通量计算值降低为 316 μmol m-2 s-1 ‰ (-27%，表 6.1)。而图 6.10 风速降低 10%，

同位素通量日峰值降低为 402 μmol m-2 s-1 ‰( -8.9%)。 



 第六章 敏感性分析  

57 

 

 

图 6.7  18O-CO2同位素通量对空气温度的敏感性 

Figure 6.7  The sensitivity of the eddy 18O-CO2 isoforcing to air temperature 

实线-原模型结果 Solid line-original model result; 划线-空气温度升高 1K Dashed line-air temperature increased by 1K 

 

图 6.8  18O-CO2同位素通量对空气湿度的敏感性 

Figure 6.8  The sensitivity of eddy 18O-CO2 isoforcing to atmospheric relative humidity 
实线- 原模型结果 Solid line- original model result；划线- RH 增加 0.02 Dashed line- increased RH by 0.02 
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图 6.9  18O-CO2同位素通量对冠层高度的敏感性 

Figure 6.9  The sensitivity of eddy 18O-CO2 isoforcing to canopy height 
实线－原模型结果 Solid line- original model result；划线－冠层高度减半 Dashed line- half canopy height 

 
 

图 6.10  18O-CO2同位素通量对风速的敏感性 

Figure 6.10  The sensitivity of eddy 18O-CO2 isoforcing to wind speed 
实线- 原模型结果 Solid line- original model result；划线- 风速降低 10% Dashed line- reduce wind speed by 10% 
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6.3.4 土壤湿度 

 
土壤湿度降低 10%，白天(06:00 至 17:00)，18O-CO2 同位素通量下降，其中日峰

值降低为 359 μmol m-2 s-1 ‰(-17%)；其他时段，同位素通量上升，夜间最低值上升为

-21 μmol m-2 s-1 ‰ (+32%)。 

 
图 6.11  土壤湿度对同位素通量计算的影响 

Figure 6.11  The sensitivity of the eddy 18O-CO2 isoforcing to soil moisture  

实线-原模型结果 Solid line- original model result；划线-土壤湿度降低 10% Dashed line- reduced soil moisture by 10% 
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第七章 讨论和结论 

 
7.1 讨论 
 
7.1.1 能量不平衡对模型的影响 

 
涡度相关观测中普遍存在的能量平衡不闭合问题导致 LSM 模型的校准存在重要

问题[Wilson et al., 2002]。由于 LSM 模型通常基于能量收支守恒原理，所以依据通量

的观测时间序列对 LE、H 和 FN 的计算进行参数最优化，会产生错误参数。例如，若

以最好的模拟 LE 为目标，对参数 D0、a1、b1 和 b2 进行训练，则模拟的 H 值远高于(未
调整)观测值。为了满足能量守恒，模型被迫将丢失能量分配给 H，导致 H 计算中的

正偏差。若假设涡度相关方法能精确观测 Bowen 比，我们可以用调整后的 H 和 LE
训练 LSM，这一方法在逻辑上是正确的。例如，H 模拟的 RMSD 为 46 W m-2，一致

性指数为 0.78。Aranibar 等[2006]的研究也得到类似结论。因此，强迫能量平衡闭合

能改进 LSM 模型性能。 

 

图7.1  模型对 bL,δ 和Tsk 模拟误差的关系 

Figure 7.1  Relationship between model errors in bL,δ  and Tsk 

R2 = 0.31, 实线为最佳线性回归拟合 Solid line is a best fit regression with the equation shown 
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能量平衡闭合性对同位素通量计算的影响则没有那么直接。若用未调整的通量观

测值对 LSM 模型进行训练，则计算的同位素通量日峰值比强迫能量平衡闭合的原始

模型结果低 9%(表 1)。两个相反的过程导致这一敏感度较小。一方面，如果用初始 H
和 LE 的观测值训练 LSM，则整个模拟阶段(DOY 195-240)中，H 中午(10:00 至 15:00)
平均模拟值从默认的 29 W m-2 增加到 127 W m-2，中午 LE 平均模拟值从原始的 372 W 
m-2 减小到 264W m-2，而 Tsk 从初始的 299.9 K 变为 301.6 K。Tsk较高，则相对湿度

RHi 较低，从而 eL,δ 较高。而 LE 降低意味着较高的冠层阻力，动力学系数( c
kε 和 w

kε )
增加。 eL,δ 和冠层动力学系数升高都增加公式 3.55 方括号中各项之和，趋于增加同位

素通量。另一方面，冠层 CO2 通量 Fc由原始的-24 μmol m-2 s-1 变为-23 μmol m-2 s-1。

日间，由于光合作用，Fc < 0，Ci－Ca < 0，负值较小的 Fc 会部分抵消 eL,δ 和 c
kε 产生

的同位素驱动力增强。 
图 7.1 进一步显示了叶片水的同位素含量计算值对 Tsk 误差的敏感性。如图所示，

bL,δ 的模拟值(非稳定状态)和观测值之差与 Tsk 的模拟值和观测值之差有显著相关性，

R2 = 0.31。在 DOY 212 之前，SiLSM 对 bL,δ 的模拟值大部分偏高，H 和 Tsk 模拟值偏

低，而 RHi 模拟值偏高。DOY 224 至 234，H 的模拟值高于观测值， bL,δ 的模拟值偏

高(图 5.4 和 5.5)。 

7.1.2 CO2 水合程度 

根据敏感性分析(表 6.1)，我们发现叶片内 CO2 水合程度(θeq)和冠层动力学分馏

作用是控制 18O-CO2 通量的两个最关键的因子。如果在计算动力学系数时忽略湍流作

用，同位素通量的模拟值会远高于观测值。但是尽管考虑湍流扩散，同位素通量的模

拟值仍然偏高(图 5.7 至 5.9)。敏感性分析显示将 θeq 的默认值设定为 0.75 可能太高。

该默认值取自 Gillon 和 Yakir[2000a]的研究结果，他们首先测量 CA 离体活性和气体

交换，然后用 Mills 和 Urey[1940]开发的公式计算 CO2 水合程度。 
Cousins 等[2006]的研究表明从 C18OO 判别观测数据推导出的 θeq 随辐射强度而

变化。他们发现野外条件下，野生型 Flaveria bidentis 在低辐射条件下(PAR = 150 μmol 
m-2 s-1) θeq 值为 1.06，高辐射条件下(PAR =2000 μmol m-2 s-1) θeq 值为 0.45。我们的分

析也表明野外生长的植物CO2水合程度应该比从CA活性和光合通量观测中推导出的

值要低得多。如果用中午同位素通量观测值对模型进行优化，得到 θeq 值为 0.33。 
图 5.7 至 5.9 中显示的不一致还有两种解释，但是二者看起来都不可信。第一种

解释是 eL,δ 模拟值偏高。但是，强迫同位素通量一致，需要中午 eL,δ 比 bL,δ 观测值低，

根据我们对叶片蒸腾富集机制的认识，这是不可信的。第二种解释是同位素驱动力观

测的不确定性。本文中采用的同位素通量数据是首次用涡度相关方法直接测量生态系

统尺度同位素通量，数据点很紊乱(图 5.7)，而且这种紊乱看起来是随机的。但是基

于梯度扩散理论，对同位素通量进行估算，与涡度相关方法测量的一致性很好，这表
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明后者的系统误差应该不大[Welp et al. 论文准备中]。因此，我们认为对图 5.7 至 5.9
中的不一致的最好解释便是水合效率应该更低。 

7.1.3 CO2 浓度、湿度和温度上升的影响 

为了预测未来 CO2 浓度升高对同位素驱动力的影响，有必要对此进行探讨。敏

感性分析表明 CO2 浓度倍增，同位素驱动力 ''δw 仅上升 2%。对 CO2 浓度升高的箱

法试验和野外试验表明，CO2 浓度升高，植物会通过增加气孔阻力来加强光合作用，

减少蒸腾[Anderson et al., 2001; Drake et al., 1997; Long et al., 2004; Maherali et al., 
2003; Maherali et al., 2002]。在我们的 2×CO2 敏感性测试中，冠层 CO2 通量(Fc)的幅

度上升 17% (从-24 变为-28 μmol m-2 s-1，为 10:00 到 15:00 LST 的平均值)，LE 下降

19% (从 372 变为 300 W m-2)，冠层阻力( w
cr )增加 94% (从 1.05 变为 2.04 m2 s mol-1)。

同位素驱动力 ''δw 的变化很小是由于几个相反机制的作用。
w

cr 升高、ra 降低(由于空

气更加不稳定)使得 18O-H2O的动力学分馏系数
w
kε 升高 0.2‰， eL,δ 升高 2.6 ‰，18O-CO2

动力学分馏系数升高 0.1‰，根据公式 3.55，所有的作用都使得中午冠层同位素驱动

力升高。同样地，Fc 幅度增加会增强同位素驱动力。但是，Ci 增强有相反的影响，

使得同位素驱动力减少。 
我们的分析结果揭示了大豆植株对 CO2 升高的短期响应。在较长时期内，反向

调节和驯化作用会削弱这种短期响应[Polley et al., 2007; Rasse et al., 2005; Sellers et 
al., 1996]。为了模拟 down-regulation，我们在 CO2 浓度倍增情况下计算 ''δw 时强迫

Fc 维持原模型的计算值，允许其他因子(包括 Ci)变化。我们发现中午 ''δw 下降了

13%。  
目前大气温湿度在区域和全球范围内均呈上升趋势，因此有必要探讨这两种环境

因子对同位素分馏过程的影响。RH 和 Ta 上升会降低同位素通量，主要是通过降低

bL,δ 。RH 上升(+0.02)使得 bL,δ 中午平均值从 2.8 ‰变为 1.5%。Welp 等[2008]也从观测

中发现了这种明显的负相关关系。湿度上升，阻力和分馏系数几乎不变。而同位素通

量降低到 286 μmol m-2 s-1 ‰ (-27%)。Ta上升 1K，同位素通量降低到 314 μmol m-2 s-1 ‰ 
(-19%)，这主要是通过增加 RHi (进而降低 eL,δ )。 

7.2 结论 

本文建立了简单同位素陆面过程模型(SiLSM)，模拟了陆地和大气之间 18O-H2O 
和 18O-CO2 同位素交换的控制过程。该模型包含了一个标准陆面过程模型 LSM、一

个叶片水同位素含量的非稳态理论、冠层动力学分馏系数和一个大气 18O-CO2 同位素

驱动力的大叶模型。模型驱动因子为冠层参考高度上观测的气象因子。 
模型对 18O-H2O 的模拟较好，能模拟出无结露情况下 δE 的日变化以及中午 bL,δ 的

季节变化。 bL,δ 的模拟误差与 LSM 对冠层表面温度的模拟误差有密切关系。模型最
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优化结果表明径向扩散长度 Leff 远低于文献值，原因可能是以前的文献采用的动力学

分馏系数(忽略了 ra组分)过高，而计算 Leff时对此进行了补偿。 
模型敏感性分析揭示了一些 18O-CO2 交换的控制机制。在生态系统同位素通量模

拟中，计算 18O-H2O 和 18O-CO2 的空气动力学分馏系数时，考虑湍流扩散的作用是至

关重要的。采用稳态假设并未改变同位素通量日峰值，但峰值出现时间提前了 1.5 小

时。涡度相关观测到的能量平衡不闭合使得同位素通量模拟值变化不大，这是由于

SiLSMs 的各变量之间相反作用所致。总体来讲，SiLSM 对中午同位素通量的模拟比

观测值低 63%。模拟误差有三个潜在原因，即 eL,δ 模拟值偏高、同位素通量观测值的

系统误差和 CO2 水合作用的不确定性等，其中水合作用参数化是最为可能的原因。

用同位素通量观测值对 θeq 进行最优化，得到的最优值为 0.33，表明野外生长条件下

大豆叶片的水合效率很低。 
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附录 1  SiLSM 模型符号表 
 

符号 定义 

上标c 冠层 

上标w 水汽 

α 大豆冠层反射率，= 0.22 

α0 初始光能利用率，= 0.017 mg J-1 

αeq 液态水与水汽之间的氧同位素平衡分馏系数，无量纲 
w
kα  水汽从叶片胞间空隙向大气扩散时的氧同位素分馏效应，无量纲 

β(θ) 土壤湿度函数，无量纲 

Г CO2 补偿点，mg m-3 

Г (Tsk = 298) 298 K 温度下的 CO2 补偿点，= 68.5ρa mg m-3 

δ 同位素比，‰ 
c
aδ  参考高度zm处大气的δ18O-CO2，‰ 

Eδ  蒸腾或蒸发的δ18O-H2O值，‰ 

bL,δ  叶片体积水18O-H2O的δ值，‰ 

bsL,δ  
bL,δ 的稳态值，‰ 

eL,δ  叶片蒸发点的δ18O-H2O值，‰ 

esL,δ  
eL,δ 的稳态值，‰ 

c
eL,δ  叶片蒸发点上与水平衡作用后18O- CO2的δ值，‰ 

sδ  土壤水的 δ18O-H2O 值，‰ 
c
sδ  土壤中空气的的δ18O- CO2值，‰ 

vδ  参考高度zm处大气的δ18O-H2O值，‰ 

xδ  茎杆水的 δ18O-H2O 值，‰ 

ε 地表辐射率，= 0.97 
c
eqε  气态CO2与液态水之间的平衡分馏系数，‰ 
w
eqε  气态水和液态水之间的平衡分馏系数，‰ 
c
kε  18O-CO2的冠层动力学分馏系数，‰ 
c

sk ,ε  18O-CO2 的土壤动力学分馏系数，‰ 
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符号 定义 
w
kε  18O-H2O 的冠层动力学分馏系数，‰ 

θ 5cm 土壤的体积含水量，VWC 

θeq 叶片中 CO2水合程度系数，= 0.75 

λ 蒸发潜热，= 2.45×106 J kg-1 

Φh 热量Monin-Obukohv相似函数从地表到参考高度的积分，无量纲 

Φh,c 热量Monin-Obukohv相似函数从地表到冠层高度的积分，无量纲 

Φm 动量Monin-Obukohv相似函数从地表到参考高度的积分，无量纲 

ρa 海平面空气密度，= 1.23 kg m3 

σ Stefan-Boltzmann 常数，= 5.67×10-8 W m-2 K-4 

''δw  生态系统18O-CO2动力学同位素驱动力，‰ m s-1 

( )18
'' cw δ  生态系统18O-CO2同位素驱动力的冠层组分，‰ m s-1 

( )18
'' sw δ  生态系统18O-CO2同位素驱动力的土壤组分，‰ m s-1 

)( δ ′′wCa  生态系统18O-CO2同位素通量，μmol m-2 s-1 ‰ 

a 风速衰减系数，无量纲 

a1 c
cg 公式中经验系数，= 16.2 

Am 初级生产力，mg m-2s-1 

Am,max 强光和高 CO2 浓度下的最大初级生产力，mg m-2s-1 

Am,max(Tsk=298) 温度为 298K、强光和高 CO2 浓度下最大初级生产力，= 2.2 mg m-2s-1 

An 作物 CO2 净通量，mg m-2s-1 

Ag 总同化率，mg m-2s-1 
*
gA  未受水分胁迫的总同化速率，mg m-2s-1 

b 边界层阻力系数，= 283 s0.5 m-1 

b1 土壤湿度胁迫公式中的经验系数，= -5.8 (θ ≤0.21)，-1.5 (θ>0.21) 

b2 土壤湿度胁迫公式中的经验系数，= -24.9 (θ≤0.21)，0.5 (θ>0.21) 

B 界面底层 Dalton 数，无量纲 

cp 等压比热，= 1004 J K-1 kg-1 

cw 液态水的比热，= 4218 J K-1 kg-1 
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符号 定义 

C 水的摩尔密度，= 55.5×103 mol m-3 

Ci 胞间CO2摩尔浓度，μmol m-3 

Ca 参考高度zm处的CO2摩尔浓度，μmol m-3 

Cs 土壤空气的CO2摩尔浓度，μmol m-3 

CH 动量传导系数，无量纲 

d 零平面位移，m 

D 18O-H2O 在水中的扩散率，m2 s-1 

D0 水汽压亏缺常数，= 0.44 kPa 

Ds 参考高度 zm上的饱和水汽密度差，g m-3 

E 蒸腾速率，mol m-2 s-1 

f(θ)  )(θβ 的函数，无量纲 

Fc 冠层CO2通量，μmol m-2 s-1 

FN 生态系统净CO2交换，μmol m-2 s-1 

Fs 土壤CO2通量，μmol m-2 s-1 

FC 田间持水量，= 0.36 VWC 

ga 空气动力学导度，mol m-2 s-1 
c
cg  冠层对 CO2的导度，mol m-2 s-1 

gm 叶肉导度，mol m-2 s-1 

gm(Tsk=298) 温度为 298K 下的叶肉导度，= 7.0 mm s-1 
wgmin  最小气孔导度，mol m-2 s-1 
cgmin  CO2 的角质层导度，= 0.25 mm s-1 

G 土壤热通量密度，W m-2 

h 冠层高度，m 

H 感热通量密度，W m-2 

k von Karman常数，= 0.4 

Kx 消光系数，= 0.6 

KH 冠层顶的涡度扩散系数，s m-1 
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符号 定义 

lw 叶宽，= 0.05 m 

L Monin-Obukhov长度，无量纲 

Leff 叶片中液态水扩散的有效距离，= 1.0638×10-11 m 

LAI 叶面积指数，无量纲 

LWC 叶片尺度叶片水含量（单位面积叶片含水克数），g m-2 

P Peclet数，无量纲 

Pa 海平面大气压，= 99 kPa 

PAR 光合有效辐射，W m-2 

q*(Tsk) 冠层表面的饱和比湿，无量纲 

qa 参考高度上的比湿，无量纲 

Q10 (gm) Q10 值，= 2.0 

Q10 (Am) Q10 值，= 2.0 

ra 冠层顶以上的空气动力学阻力，s m-1或m2 s mol-1 

ra,c 冠层内空气层的空气动力学阻力，s m-1或m2 s mol-1 
c

br  CO2的边界层阻力，s m-1或m2 s mol-1 
c

cr  冠层对CO2的阻力，s m-1或m2 s mol-1 
c

sr  土壤对CO2的阻力，，= 800 s m-1 
w

br  边界层对H2O的阻力，s m-1或m2 s mol-1 
w

cr  冠层对H2O的阻力，s m-1或m2 s mol-1 

rt 参考高度zm对水汽和热量的总阻力，s m-1或m2 s mol-1 

Rd 暗呼吸速率，mg m-2 s-1 

RL 天空长波辐射通量密度，W m-2 

RS 太阳短波辐射通量密度，W m-2 

RVPDB VPDB 标准下 18O-CO2的
18O/16O 摩尔比，= 2.088349077 ×10-3 

RVSMOW VSMOW 标准下 18O-H2O 的 18O/16O 摩尔比，= 2.0052 ×10-3 

RH 参考高度上空气的相对湿度，% 

RHi 外界空气相对于冠层温度的相对湿度，% 
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符号 定义 

Rd 暗呼吸速率，mg m-2s-1 

Res 叶片蒸发点水的 18O/16O 比，无量纲 

Rv 环境空气水汽的18O/16O摩尔比，无量纲 

Rx 木质部水的18O/16O摩尔比，无量纲 

t 时间，hr 

T1 (Am) 温度阈值低值，= 281 K 

T1 (gm) 温度阈值低值，= 278 K 

T2 (Am) 温度阈值高值，= 311 K 

T2 (gm) 温度阈值高值，= 301 K 

Ta 参考高度上气温，K 

Ts 土壤温度，K 

Tsk 冠层表面温度，K 

u* 摩擦速度，m s-1 

uc 冠层内平均风速，m s-1 

uh 冠层顶风速，m s-1 

um 参考高度上风速，m s-1 

w 垂直风速，m s-1 

wi 胞间空气的（轻）水汽摩尔分数，mol mol-1 

W 冠层尺度叶片含水量（单位土地面积上叶片含水克数），g m-2 

WP 凋萎系数，= 0.15 VWC 

zm 参考高度，= 3 m 

zo 动量的表面粗糙度，m 

zoT 温度的表面粗糙度，m 
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附录 2  同位素观测方法 

 
A2.1 TGA 简介 

 
TGA100A痕量气体分析仪(Campbell Scientific, Inc., Logan, Utah)采用可调谐二极

管激光吸收光谱学(TDLAS)，通过对比样品气体和参考气体(已知同位素含量)的红外

吸收光谱来测量空气样品中痕量气体含量。该技术敏感性高，速度快，选择性多。

TGA100A 是为野外使用设计的坚固的可移动仪器。一般用作二氧化碳和水中同位素、

甲烷或一氧化二氮的梯度通量或涡度相关通量观测，TGA100A 的浓度观测数据可以 
记录在 Campbell Scientific 数据采集器上，以模拟电压的形式输出，或存储于电脑硬

盘设备。 
 

 

 

图 A1 痕量气体分析仪(TGA100A, Campbell Scientific, Inc., Logan, Utah) 

Figure A1  Trace Gas Analyser (TGA100A, Campbell Scientific, Inc., Logan, Utah) 

(1) 用小气候方法测量痕量气体通量 

TGA100A 非常适合于用小气候技术测量痕量气体通量。它设计坚固，能最大程

度上隔离环境的影响，在野外条件下能可靠工作，除此之外，它还能与一些硬件和软

件兼容，使得测量更方便。为了用涡度相关(EC)方法测量痕量气体通量，TGA100A
的采样速率、响应频率、敏感性和可选择性都进行了优化。增加一个 CSI 数据采集器
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和一贯 CSAT3 声波风速计后，便成为完整的 EC 系统。TGA100A 也支持用梯度方法

测量痕量气体通量。可以用计算机或数据采集器控制切换阀，计算单一采样点或多采

样点的平均浓度。 

(2) 可测痕量气体种类 

通过选择合适的激光器、探测器和参考气体，TGA100A 可以测量吸收谱线在 3
至 10 微米之间的气体。铅盐可调谐二极管激光器的调谐范围很小，一般一个连续调

谐模式内为吸收谱线差异为 1 至 3 cm-1。某些情况下，同一激光器可以测量多种气体，

但是通常每种气体都需要单独的激光器。激光室中有两个激光座(另有一个可选激光

座，共 4 个激光位)，最多可以测量 4 种不同品种，不同品种转换只需要转动激光室，

安装相应电线，进行简单的光学调整，切换参考气体。 
通过在两个或三个吸收谱线之间交替光谱扫描，TGA100A 就可以同时测量两种

或三种气体。这需要各个吸收谱线很接近(差异约为 1 cm-1)，所以这只有在特别情况

下才能进行。在测量二氧化碳中 δ13C 和 δ18O 同位素比，或者水汽中 δ18O 和 δ D 同位

素比的测量中，可以采用这种复合扫描模式，每个扫描切换到不同的同位素。 
另外有一些气体也可以采用复合扫描模式，如一氧化碳和氧化亚氮，氧化亚氮和

甲烷，但是测量噪声会比只测量一种气体大。只测量一种气体，可以选择该气体最强

吸收谱线的波长。而同时测量两种气体就需要折衷，为了在激光器较小的调谐范围内

找到每种气体的吸收谱线，势必导致所选吸收谱线不是最强的。 

(3) 运行环境 

TGA 坚固的外壳，简单、坚固的光学设计使其能维持对准状态，可靠地在野外

运行。光学和电子部件安装在绝缘的玻璃纤维罩中，能对光具座减震，减小温度变化。

如果在开放环境中运行 TGA100A，建议使用 TGA100A 绝缘罩和 TGA100A 温度控制

器。 
分析仪的样品管和参考管在低气压状态下工作(通常低于 75hPa)，通过降低吸收

谱线的宽度来最大限度的降低干扰气体的吸收。因为体积流率与气压成反比，所以低

的工作气压也会加快样品室里空气的周转，进而降低仪器的时间常数。TDL 的扫描

速率室 500 Hz，分析中光谱平均为 10 Hz。分析仪达到 ppbv 水平精度，对如氧化亚

氮、甲烷和氨等典型微量气体的反应频率为 3 Hz。 

(4) 激光器冷却方法 

TGA100A 的光源是铅盐激光器，运行温度在 80 到 140K 之间。有两种方法安装

和冷却激光器：TGA100A 液氮激光室和 TGA100A 制冷器激光系统。 
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TGA100A 液氮激光室位于仪器罩内，能容纳 10.4 升液态氮，有一个激光架，可

放置两个激光器。另外有一个备用激光架，也可以再安装两个激光器。液氮激光室保

温时间取决于激光器运行时间，以及激光架和液氮罐之间的导热率。导热率取决于激

光器工作温度，这在生产时设置，以便提供至少 5 天的运行保温时间。 
TGA100A 制冷器激光系统采用闭路式循环致冷系统冷却激光器，而不使用液氮。

该系统包括一个真空泵室(分析仪壳内)，一个压缩机(壳外)和 3.1 米长气体传输软管

(也可以更长)。TGA100A 分析仪致冷系统可以连续工作，只需要定期抽空，以便维

持真空泵绝缘。与 TGA100A 液氮激光室相似，TGA100A 制冷机激光系统同样可以

安装一个或两个激光器，也可以扩展一个激光架，安装最多四个激光器。压缩机需要

遮光，维持 10 到 35°C，气体传输管维持在 5°C 以上。TGA100A 制冷机激光系统的

外壳长度比 TGA100A 的长 2.5cm。 
 

A2.2 冠层 18O-H2O 的观测 
 
(1) 仪器设计 

 
在我们的系统中，选用铅盐二极管激光器(Specdilas IR-1500.8, Laser Components, 

GmbH, Olching, Germany)， H2
16O 和 H2

18O 的吸收谱线分别选为 1500.546 和 1501.188 
cm-1，方法同 Bowling 等(2003)。这些吸收谱线的选择基于以下标准：1) 对 H2

18O 谱

线的强吸收；2) H2
18O 的吸收谱线与 H2

16O 吸收谱线接近，这样能提供与自然同位素

丰度相当的吸光度，避免了谱线饱和的风险；3) 空气中无其他微量气体的明显干扰；

4) 吸收谱线附近有合适的 HDO 吸收谱线(1501.116 cm-1)，这样无需硬件调整，系统

即可切换到HDO/H2
16O模式。激光由液氮冷却，温度控制在 91.2K。选择 1501 cm-1(6.66 

μm)附近的吸收谱线，就需要选择性液氮制冷的碲镉汞(MCT)晶体探测器，它比标准

的热电冷却 MCT 探测器的反应波长更长，达到 5 μm。 
能符合上述标准的吸收谱线的基态能量差相对较大，所以吸光度随温度的变化明

显。为了将温度的影响降到最低，我们将分析仪放在一个绝缘的外壳内，精确控制温

度，周期性向样品室注入校准样品来校准系统，为了确保空气样品和校准样品在同一

温度，在样品进入吸收室前，先流经外壳内足够长的管子距离。通过这种方法，容易

校正环境温度的日变化引起的仪器的变化。CO2 同位素测量系统的试验表明该分析仪

在大田中的性能与实验室中相同。McManus 等(2002)用每种同位素的强谱线和更短的

主要同位素(CO2)路径长，来使基态能量与吸收相匹配，但结果不如 Bowling 等(2003)
采用的简单方法和本文中的结果好。 

分析仪为定向吸收光谱仪，样气室中的工作气压比典型值 12 hPa 更低，以便进

一步降低吸收谱线的压力至宽，加快样品切换率。参考气体由仪器罩内密闭瓶中的液

态水提供(图 A2)。用一个控制流速的针阀从瓶子顶部抽取纯水汽。低气压可以确保
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始终有水汽流过参考气室，即使仪器罩打开，参考气瓶冷却到室温。加盖仪器罩时，

内部的加热器将温度控制在 40oC，参考水流速大约 0.35 克/天。这样就在参考水中加

入了 H2
18O，其浓度达到自然丰度的 4 倍左右，与两个波数的参考吸收值相当(H2

16O
为 10%，H2

18O 为 13%)。 
样品管长 153.08cm，容积为 400mL。参考管长 4.35cm，容积 10mL。在分析仪

外壳上安装了一个四通进气管，其中一个进气管与样品管相连。未选用的进气管回流

到真空泵以维持流量，减小气压瞬变。每个样品管的流量由一个临界小孔控制(长度

为 0.0178cm)，流速为 0.25 升/分钟(STP，标准温度和气压)。分气管备安装在仪器罩

内，这是为了保持温暖，减少分气管与样品管之间的管子长度，并减少转换输入后的

校正时间。典型的切换方案是在每个进气口取样 20 秒，顺序为零气、标气、零气和 
环境空气。一个测量循环中使用零气两次，以补偿还原时间误差——由对两种同位素

之间变换的响应速度的微小差异引起的误差。在以下的计算中将每次切换后 3 到 7
秒内的数据忽略。 

 

图 A2  水汽同位素TDL系统模式图 

Figure A2  A schematic diagram of the TDL system for water vapor isotopes 

零点标定采用超高纯度氮气。通过四个进气孔的流速为0.25 L min-1 STP，由临界小孔控制。3和4号进气口

可以采集不同高度上的空气样品，得到同位素垂直梯度，进而获得通量的同位素比[Lee et al., 2005]。

Ultra-high-purity nitrogen gas is used for zero calibration. Flow rate through the four intakes is 0.25 L min-1 STP 

and is controlled by a critical orifice at the inlet. Intake 3 and 4 can be used to sample ambient air at different 

heights to give the vertical isotope gradient and therefore the flux isotope ratio [Lee et al., 2005]. 

 
为了减少水汽在样品管表面的吸附，分析仪的不锈钢样品管加衬聚乙烯管。步骤

切换后，分析仪可以在 3 秒内达到 99.8%，与未衬里的样品管相比，步骤变换误差减

少了 1/5。所有内部和外部的样品管都是金属－塑料合成成分 (Synflex 1300, 
Saint-Gobain Performance Plastics, Wayne, NJ)。由高密度外套和乙烯共聚物内层保护

的重叠铝芯，使得该管具有非常低的渗透性。 
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H2
16O 和 H2

18O 含量为 0 时典型的 10 Hz 噪声分别约为 2ppm 和 8ppb，H2
16O 含

量为 12 mmol mol-1、H2
18O 含量为 45 μmol mol-1 时分别增加到 23ppm 和 45ppb。 

 
(2) 校准方法 

分析以用高纯氮气作为零气。用滴定系统制作标准气体。已知同位素浓度(-6.66%)
的水滴入加热并充有干空气的蒸发瓶中。控制干空气的流量，这样瓶中湿空气的水汽

混合比与环境空气混合比相当，在 10%以内。标准气和环境空气的混合比接近，将

H2
16O 稀释、增压影响和非线性问题的可能降到最小。还要确保进入瓶中的水瞬间蒸

发。这样，瓶中湿空气与供给的液态水中的同位素比 Rd 一样。测试表明滴定系统可 
以处理较大范围的同位素比变化：从 0.8 到 30 mmol mol-1。 

假设 xi为第 i 个进气口(i=1-4)对应的 TDL 输出(未校准的体积混合比)。进气口分

布如图 A2 所示，零补偿和增益校正依据下式： 

dRR =    

)/()( 18
1

18
2

16
1

16
2 xxxx −−  

)/()( 16
1

16
4

16
1

18
4 xxxx −−                      (A2.1) 

其中，R 为进入第 4 个进气口吸入的环境空气的同位素摩尔浓度，上标 16 和 18 分别

表示 H2
16O 和 H2

18O 分子。同位素比校准不需要两种同位素的收益因子。(TDL 测量

可以与另一个标准比较来获得校准水汽的混合比)。同位素摩尔浓度用 δ符号表示。 

(3) 蒸腾 18O-H2O 含量 δET的计算 

    冠层蒸腾 18O-H2O 含量 δET 的测量方法为：用经过测试的可调谐二极管激光吸收

光谱测量水汽同位素含量的垂直梯度[Griffis et al., 2005b; Lee et al., 2007]，然后用通

量－梯度法测量冠层 δET[Brunel et al., 1992; Wang and Yakir, 2000; Wang, 2000; Yakir 
and Sternberg, 2000]。简单地讲，用 TDL 测量两个高度上的 H2

16O 和 H2
18O 垂直梯度。

取样高度在生长季初期分别为 75 和 185cm，后期随作物高度增加，分别升高到 108
和 198cm。计算每小时 ET 的 18O/16O 摩尔比 RET， 

16
2,

16
1,

18
2,

18
1,
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1,
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2,

16
1,
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2,

aa
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ss
dET xx

xx
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xx
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−
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−
=                      (A2.2) 

其中 Rd 是滴流标定水的 18O/16O 摩尔比，x 是不同同位素组成水的混合比，上标 16
和 18 分别表示 16O 和 18O 原子；s1、s2 表示进行范围标定的水汽流，a1、a2 为高度 1(上
部)和高度 2(下部)外界空气取样。当水汽混合比的垂直梯度为 0 时，RET 是没有定义

的。[Lee et al., 2005; Lee et al., 2006]介绍的“动态标定”系统，使我们可以用绝对水
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含量来对 TDL 测量值的非线性问题进行校正。同位素比用 δ 符号表示，标准水样为

V-SMOW 标准。测量 δv 的精度约为 0.2 %，δET的精度约为 1.4 %[Lee et al., 2007]。主

导项 )/()( 18
1,

18
2,

16
1,

16
2, ssssd xxxxR −− 实质上是标定指数，整个观测季节内的变化范围为 1.10

至 1.35。 

 
图 A3 冠层尺度 18O-H2O 的可调谐二极管激光系统通量－梯度法观测 

Figure A3  Photograph of the flux-gradient method and tunable diode laser system for canopy scale 

 18O-H2O measurement 

  
由于没有测量冠层内部的 δv，在计算通量同位素比时，我们无法直接测量或校正

存储项[Griffis et al., 2004]。因而将低层气体样品的同位素通量比的变化代替冠层存储

项(δstorage)。季节尺度和日尺度上，δET 和 δstorage 之间都不存在偏差。我们剔除了风浪

区不好、降水和测量不稳定等时段的 δET数据。 
 

A2.3 18O-CO2 通量观测的理论和方法 
 
(1) 生物圈－大气圈 CO2 同位素交换的质量守恒原则 

 
生态系统净 CO2 交换(FN)两个相反过程生态系统总光合(FGEP)和生态系统总呼吸

(FTER)的差异， 

TERGEPN FFF +=                          (A2.3) 

C18O16O 交换( x
NF )的同位素质量守恒可以写为 
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181818
TERGEPN FFF +=                          (A2.4) 

其中
x

GEPF 和 x
TERF 分别是生态系统总光合和总呼吸的同位素通量。实际应用中，人

们往往关注冠层净光合作用 ( LGEPA FFF += )和非叶片部分生态系统呼吸作用

( LTERR FFF −= )，希望用同位素手段将二者分开计算(Lloyd 等 1996；Zobitz 等 2007)， 

RAN FFF +=                            (A2.5) 

181818
RAN FFF +=                           (A2.6) 

目前为止，对
18
NF 的测量还很少见，因为常规测量很难得到与大气研究要求的频

率相当的可靠的同位素混合比[Bowling et al., 1999; Bowling et al., 2001] 
上式的同位素质量平衡可以近似表示为[Bowling et al., 2003b] 

RRAANN FRFRFR 181818 +=                        (A2.7) 

其中，
18
NR 、 18

AR 和 18
RR 分别表示净生态系统 CO2 交换、净生态系统光合作用和非叶片

生态系统呼吸作用的同位素比的绝对值，即 R18=18O/16O≈18O/(16O+18O)。实际应用中，

使用 δ18。 
同位素质量守恒方程可以改写为 

RRAaRRAA FFFFF 181818181818 )( δδδδδ +Δ−=+=               (A2.8) 

其中 NN FF 1818 δδ = 是同位素通量，是通量和同位素浓度的乘积。
18
aδ 、 18

Aδ 和 18
Rδ 分别是

冠层空气、净生态系统光合通量和生态系统呼吸通量的同位素含量， 18Δ 是通量权重

的冠层光合作用判别。同位素通量的符号与 FN 相反，作物生长季同位素通量白天为

正，即增加大气中 C18O16O 含量，夜间或非生长季，同位素通量为负，减少大气中

C18O16O 含量。 

(2) 涡度相关同位素通量方法 

为了对一些标量传输定量化，通常采用涡度相关法(Leuning and Judd, 1996)。根

据 Reynolds 分解和平均方法，FN可以由下式确定， 

∫ +=+′′= cwcacaN SdffCScwF )(ρρ                  (A2.9) 

其中 aρ 为干空气摩尔浓度，w 为垂直风速，c 为总 CO2 摩尔混合比， cw ′' 为 w 和 c
的平均协方差。相应的，可以用垂直风速波动的同谱密度和 CO2 混合比(CWC)来计算

FN，f 是湍流振荡频率。Sc为地表与 EC 测量高度之间总 CO2 储量的变化速度。 
测量中的最大挑战就是确定同位素通量

18
NF ， 

∫ +=+′= 181818 )(' 18 cwcac
x

aN SdffCScwF ρρ             (A2.10) 

其中 '18cw′ 是 w 和 C18O16O 摩尔混合比的协方差，
18
cS 是地面到 EC 测量高度之间的
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C18O16O 变化速率。 18wc
C 是垂直风速波动和 C18O16O 混合比的同谱密度。 

我们经常用通量组分的同位素信号来诊断生物圈过程和功能。本文中，可以用

EC 通量比来计算 FN 的同位素信号 

''
'' 18

18

cw
cwRN =                           (A2.11) 

其中，摩尔比
x
NR 从轻和重同位素的涡度相关项计算得来，可以转换成 delta 来表达， 

⎟
⎟
⎠

⎞
⎜
⎜
⎝

⎛
−= 1''/''1000 18

18

VPDB

x
N R

cwcwδ                     (A2.12)  

在无光合作用条件下，计算的通量比为总生态系统呼吸的同位素比，
1818
NR δδ = 。

为表达方便，用 delta 符号和同位素通量( NN FF 1818 δδ = )，但观测是在公式 A2.9 的基础

上进行的。需要用 International Union of Pure and Applied Chemistry, Commission on 
Atomic Weights and Isotopic Abundances 推荐的 VPDB 标准(即参考物质 8544，NBS19)
对同位素摩尔混合比进行转换。 

用 TDL (TGA100A, Campbell Scientific Inc., Logan, Utah, USA) 方法测量 C16O2

和 C18O16O 混合比。Bowling 等[2003b]首次提出用该系统测量碳同位素含量。本文采

用的是为应用 EC 而设计的升级的分析仪和采样系统。不同同位素组成的 CO2 具有特

定的吸收谱线，可以用中红外波谱发进行选择和测量。为选择谱线，需要将样品室气

压降低(1.6kPa)，从而减少压力增宽效应。本试验中，C16O2 和 C18O16O 的红外吸收谱

线为 2311.756 和 2311.972 cm-1，每次测量耗时 2 ms(总测量频率为 500 Hz)。如果在

这 2 ms 内浓度变化很快，则这 2 ms 的滞后会引起比较大的误差。为避免这个问题，

用数字滤波对测量进行同步，相应的处理滞后为 C16O2 746 ms、C18O16O 742 ms。在

此试验中，为了保持高频观测，采用 5 Hz 的 EC 滤波器通带，为避免混叠，数据记

录频率为 20Hz。这样，在事后处理过程中，可以进行数字滤波，来估算降低噪声和

频率相应之间的权衡比。 

(3) 空气取样、标定方案和数据处理方法 

EC 进气口距离声波风速计 0.1 米，取样速率为 25.0 L min-1，气体样品经过一个

10 微米的聚丙烯过滤器、一个 47mm 过滤器(Pall Corporation 1235, NY, USA)、一个

萘烷干燥器(PD1000，Perma Pure Inc., NJ, USA)和 Synflex 管(Synflex Type 1300, 6.25 
mm O.D. ×1.0mm wall, Aurora, OH, USA)，然后进入与真空泵(RB0021, Busch Inc., 
Virginia Beach, VA, USA)相连的常规采样系统。采样系统在 EC 进入的空气样品和三

个校准气罐中切换采样。用另外一个 Busch 真空泵从采样系统中进行二次取样，并将

样品注入 TDL，用质量流量控制器(16M Series, Alicat Scientific, AZ, USA)将流量控制

为 3 L min-1。在质量流量控制器和 TDL 之间有较小的萘烷干燥器(PD625 Perma Pure 
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Inc.)，以确保空气和标准样品的湿度相同。5Hz 的数字滤波滞后 0.744 s，物理取样的

滞后 0.66 s，因此声波风速计和 TDL 的信号之间有 1.4s 的时间滞后(相当于 20Hz 的

频率下采集 28 个样品)。 
用已知同位素比例、浓度为 300、450 和 700μmol mol-1 的 CO2 进行三点标定，时

间间隔为 5 分钟。每个 5 分钟周期中，对标定气体取样 10s，然后对二次取样的空气

流取样 270s。为避免上一种气样残留引起误差，将气阀切换后的 4s(20Hz 频率下 80
个样本)忽略。所有的数据记录频率为 20Hz。对标准气测量进行线性或二次校准，来

确定空气样的混合比。 
由于采样管的衰减效应，激光EC系统测量的CO2通量比开路式涡度相关系统低，

因此本文中将 EC-TDL 测量的 18O-CO2 通量值提高 10%。 
 

 
 

图 A4  涡度相关和可调谐二极管激光(EC-TDL)系统 

Figure A4  Photograph of the eddy covariance and tunable diode laser (EC-TDL) system 

试验站点为 University of Minnesota, Rosemount Research and Outreach center, 18O-CO2通量测量时间为 2006 年 7 月

18 日至 9 月 20 日，大豆生长季。Experimental site was at the University of Minnesota, Rosemount Research and 

Outreach center, during the 2006 growing seaon. Isotopic flux measurements were made over a soybean canopy from 18 

July to 20 September 2006. 
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