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前  言

1991 年 10 月, 国家教委高等学校理科地理教学指导委员会水文 - 气象教材建设组, 为深

化改革高校理科教育, 提高基础课教材质量, 讨论确定师范院校地理系《水文学》教材需要重新

编写, 并委托我们承担这一工作; 同时要求尽快完成书稿, 以应 1993 年秋季教学使用。由于

1991 年 8 月全国高校地理系水文教学研究会在大连开会期间曾专门讨论了《水文学》教材的改

革问题, 这就为新编《水文学》教材打下了良好的基础。编者接受任务后, 随即根据教改要求草

拟教材编写大纲, 并印发给全国有关高校广泛征求意见, 同时分头赴北京、南京等地收集资料。

在汇总了各高校教师对大纲的意见, 几经修改定稿后, 我们集中半年时间全力撰写, 并如期完成

书稿, 提供评审。

水文学是研究地球上水的性质、分布、循环、运动变化规律, 及其与地理环境、人类社会之间

相互关系的科学, 在水资源严重欠缺的今天, 掌握水文科学的基本规律尤为重要。作为师范院

校地理系的一门专业基础课,《水文学》主要着重水文科学基础理论的阐述。

本教材体系贯穿了水循环和水量平衡的基本线索, 突破了以往教材按各个水体分别描述的

结构框架。全书力图体现地理水文学的方向, 既注意突出水与其它自然要素之间的关系, 以较

大篇幅阐述水体运动转化、及其环境效应; 也十分重视人为因素的作用, 增加了人类活动对水环

境影响的内容, 同时, 从资源观出发, 水量、水质兼顾阐述。教材内容既注意提高教学的起点, 反

映水文学科的新成就, 各章节普遍增加了水文学新理论的原理、机制的论述, 及分析计算方法的

介绍, 同时也注意满足师范院校地理系后继课程教学的要求, 对一些必要的基础知识作适当的

保留。

本教材编写大纲第一稿送全国高校地理系及水利院校审阅后, 收到杨戊教授等 20 余位专

家的宝贵书面意见, 编写过程中也曾得到有关院校大力支持; 提供资料, 南京大学大地海洋科学

系甚至将尚未出版的《水文学基础》自用教材供作参考。所有这些对本教材的编写都起了很大

的作用。1992 年 5 月高等教育出版社委托地理教学指导委员会委员、水文气象教材建设组组

长沈灿燊教授主持, 组织了部分有经验的高师水文学教师, 对本教材进行审稿, 参加者有吴国

元、马瑞俊、宝音、林其东、张效良、张育德、刘改有、黎勇奇等同志。在评审过程中, 提出了许多

宝贵意见, 谨向以上各院校和所有专家表示衷心的感谢!

全书除绪论外共分六章。其中绪论、第三章、第六章的第一节由黄锡荃编写, 第一章、第四

章、第六章的第二节由李惠明编写; 第二章的第一至六节、第五章由金伯欣编写; 第二章的第七

节由黄锡荃、金伯欣合写。最后由黄锡荃统稿定稿。由于时间仓促、水平有限, 定会存在谬误和

不足, 敬请广大读者批评指正。

编 者

1992 年 6 月
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绪  论

一、水文学的研究对象

水文学是研究地球上水的性质、分布、循环、运动变化规律及其与地理环境、人类社会之间

相互关系的科学。地球表层的水, 经过约 35 亿年的积聚和演变, 逐渐形成了今天的水圈。水圈

中的水广泛渗透于地球表面的岩石圈和大气圈, 积极参与地表的各种物理、化学过程, 不仅改变

了岩石圈的面貌, 也使大气圈的大气现象变得复杂多样, 而且导致生物圈的出现, 从而水又积极

参与地表的生物过程。水对地理环境和生态系统的形成与演化具有重大的影响。

水是生命活动的物质基础, 是人类赖以生存、发展的最宝贵的自然资源。无论是过去、现在

或是将来, 水始终是影响人类社会发展的重要因素, 因此, 水文科学在认识自然、改造世界的斗

争中, 有着重要的意义和广阔的前途。

自然界的水总是以一定的水体形态存在的, 如江河、湖泊、海洋、地下水等, 这些水体就成为

水文学的主要研究对象。由于各种水体均通过蒸发、水汽输送、降水、地面和地下径流等水文要

素的紧密联系, 相互转化、不断更新, 并渗透到地球的各个自然圈层, 形成一个庞大的水循环动

态系统, 故水循环的研究是水文学的核心内容。随着水资源开发利用的规模日益扩大, 人类活

动对水环境的影响明显增强, 大规模的人类活动干扰了自然界的水循环过程, 改变着各个水体

的性质, 因此, 水资源的开发利用和人类活动对水环境的反馈效应的研究, 也已成为现代水文学

研究的重要内容。

二、水文学发展简介

人类在争取生存和改善生活的实践中, 特别是在与水旱灾害作斗争的过程中, 对经常遇到

的各种水文现象进行探索, 在不断认识和积累经验的基础上, 吸取了其他基础学科的新思想、新

方法, 经历了一个由萌芽到成熟、由定性到定量、由经验到理论的历史发展过程, 逐渐形成了水

文科学。

自远古至约 14 世纪末, 为水文现象定性描述阶段。本阶段特点是: 开始了原始观测, 水文

现象的定性描述及经验积累。世界上最早的水位观测出现在中国和埃及。公元前约 22 世纪,

大禹治水已“随山刊木”( 即立木于河中) 以观测水位, 以后都江堰的“石人”, 隋代的石刻水则,

宋代的水碑, 明代的“乘沙量水器”等相继出现, 表明古代水文观测不断进步,《吕氏春秋》、《水

经注》等古代著作中, 系统记载了我国各大河流的源流、水情, 并记载着水文循环的初步概念及

其他水文知识。

自 15 世纪初至约 19 世纪末, 为水文科学体系形成阶段。本阶段特点是水文现象由概念性

描述进入定量的表达, 水文理论逐渐形成。欧洲文艺复兴及产业革命后, 自然科学及技术科学

迅速发展, 1424 年中国和朝鲜先后开始统一制作和使用标准测雨器。以后自计雨量计 ( 1663,

C. 雷恩等) , 蒸发器( 1687, E. 哈雷) , 流速仪( 1870, T. G. 埃利斯) 等仪器相继发明, 19 世纪以

·1·



来, 各国普遍建立水文站网和制定统一的观测规范, 从而为水文现象实测、定量研究和科学实验

提供了条件, 这段时期内, P. 佩罗的水量平衡概念( 1674 ) , 谢才公式 ( 1775) , 道尔顿蒸发公式

( 1802 ) , 达西定律( 1856) 等理论和公式相继出现, 至此, 水文科学体系已逐渐形成。

自 20 世纪初至 50 年代, 为应用水文学兴起阶段。本阶段特点是水文观测理论体系进一步

成熟, 应用水文学进一步发展。第一次世界大战后, 各国经济恢复与发展, 防洪、航运、发电、工

农业需水等各种建设向水文学提出了大量的新课题, 以工程水文学为主的应用水文学相应诞

生, 不少产汇流理论、计算公式, 如等流时线、单位线等理论和方法相继出现, 大大改进了水文计

算和水文预报的方法, 提高了成果的精度。随着工程水文的发展, 农业水文学、森林水文学、城

市水文学也相应兴起。1949 年《应用水文学》( R. K. 林斯雷等) 、《应用水文学原理》( D. 姜斯登

等) 等专著出版, 它们总结了这一时期的成就, 使水文学开始直接为生产和生活服务。故应用水

文学是水文科学体系中最富有生气的分支科学。

20 世纪 50 年代以来, 进入现代水文学阶段。本阶段特点是引进遥感、电算等新技术、新方

法, 重点开展水资源及人类活动水文效应的研究, 分支学科不断派生, 研究方法趋向综合。50

年代以来, 科学技术进入新的发展时期, 雷达测雨、中子散射法测土壤含水、放射性示踪测流、同

位素测沙、卫星遥感传送资料等, 现代技术的引用使人们能获得使用通常方法无法取得的水文

信息, 拥有现代化设备的实验室使人们有可能对水文现象的物理过程了解得更深透, 水文模拟、

水文随机分析和系统分析方法, 使人们研究水文现象的能力显著增大, 电子计算机的应用, 更使

水文测验、水文研究的自动化成为可能。新技术、新方法的应用, 为现代化水文研究提供了良好

的基础。50 年代以来, 社会生产规模空前扩大, 生活与生产用水不断增多, 环境污染趋向严重,

水资源的紧张, 迫使水文学特别侧重于水资源的研究, 研究工作中既着眼水量, 也着眼水质, 既

注意洪水, 也注意枯水, 不仅研究一条河流, 一个流域的水文特性, 还要研究跨流域、跨地区的水

资源综合调度利用中的水文问题。今天的水文观测、水文分析, 已不仅是为自然水体运动变化

的研究, 或工程设计提供资料数据, 还要为水资源管理, 水资源评价和水资源优化利用提供依

据, 并为开展人类活动的水文效应的研究提供有力的依据。当前水文科学与其它科学之间的边

缘学科正在兴起, 并不断分化新的分支学科。从现代水文学的发展趋势看, 它的社会属性日益

表现出来。因此, 水文学将有可能成为兼具自然科学、技术科学和社会科学特性的一门综合性

科学。

三、水文学的体系

作为基础科学, 水文学是地球科学的一个组成部分, 因为水循环使水圈、大气圈和岩石圈紧

密联系, 故水文科学与地球科学体系中的大气科学、地质学、自然地理学的关系非常密切。水文

科学开始主要研究陆地表面的河流、湖泊、沼泽、冰川等, 以后扩展到地下水、大气中的水和海洋

中的水。传统的水文科学是按研究的水体对象划分分支科学的, 主要有: 河流水文学、湖泊水文

学、沼泽水文学、冰川水文学、水文气象学、地下水文学和海洋水文学。

水文科学主要通过定点观测、野外查勘和室内外实验等手段, 获得水体时空分布和运动变

化的信息, 因而形成了水文测验学、水文调查、水文实验三个分支学科。

区域水文学是水文科学与自然地理学共同研究水在特定的地理环境中的作用而发展起来

的, 主要有: 流域水文学、河口水文学、山地水文学、坡地水文学、平原水文学、干旱区水文学、岩
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溶水文学以及区域类比研究的比较水文学等分支学科。

作为应用科学, 水文学又分: 工程水文学( 其中包括水文计算、水利计算、水文预报等组成部

分) , 农业水文学、土壤水文学、森林水文学、都市水文学等。

50 年代以来, 新技术新方法的引进, 出现了一些新的分支, 主要有: 随机水文学、模糊水文

学、系统水文学、遥感水文学、同位素水文学等。近些年来, 水资源水文学作为一门自然、技术和

社会综合科学的出现, 标志着水文科学进入了一个崭新的发展时期。

总之, 现代水文学由于相关学科的渗透, 现代化技术的促进, 社会生产的发展, 水资源开发

的需求等, 学科前沿不断扩大, 不同层次的新分支学科不断兴起, 有些分支学科虽然尚欠成熟,

却表明了水文学目前已拓展了自己的领域, 呈现出巨大的活力。

四、水文学的地理研究方向———地理水文学

水文学从其研究方向来说, 一般可以归纳为三个方向, 即地理学、地球物理学与工程学。早

期的水文学孕育在地理研究与工程研究之中, 地球物理方向是近代发展的, 主要偏重于数理范

畴。现代水文学的研究中, 三种方向是并存的, 而且都是现代水文学理论发展和实际研究所必

要的。三种方向也是水文研究的三种途径, 它们虽然各有独立性, 但是彼此又保持着配合与联

系。

水文学的地理研究方向, 过去统称为“水文地理学”( Hydrography) , 由于该词的涵义容易误

解为仅注重区域水文现象的描述, 而忽视学科的理论基础, 不能有效地利用地理学原理指导水

文学的研究工作。经中国地理学会水文专业委员会多次讨论, 建议改用“地理水文学”( Geo-

graphical Hydrology) 一词, 它同时隶属于地理学和水文学, 而作为这两门科学的分支科学。

“地理水文学”一词最早是在 1981 年由苏联学者 A. 安基波夫提出的, 他在“水文研究的地

理学观点”一文中, 以景观学, 即地理系统学说为核心, 详细地阐述了水文研究的地理学途径。

我国著名的地理水文学家郭敬辉等认为: 水文地理学主要以自然地理学原理与现代自然地理学

的新思想( 包括水热平衡、景观地球化学、生物地理群落研究的新成就, 以及地理系统分析的新

概念) 为基础, 同时吸取地学相邻学科 ( 包括地质学、气象学、地貌学、土壤学、地植物学及人文

地理学等) 的基本知识和技术方法, 对各种水文现象和水文过程开展研究。

相对于工程水文研究来说, 地理水文研究更侧重于弄清水体运动变化的自然规律, 总体演

化趋势, 更注意开展与其它自然地理因素之间相互影响的综合研究; 更多地考虑到水体是一定

地理环境中的客观存在, 区域因素决定了各水体的区域差异性。也就是说, 地理水文研究具有

宏观性、综合性及区域性三大特点。

在我国, 过去对地理水文学虽有研究, 但较零散。50 年代开始以河流为主做了大量工作。

50 年代末到 60 年代中期, 研究工作从河流水文逐渐扩大到冰川、湖泊、沼泽、冻土、河口等其他

陆地水体, 相应的研究机构和实验站也相继建立, 中国地理学会也成立了水文专业委员会, 因而

地理水文的研究得到了迅速发展, 开始形成体系。70 年代中期以来, 先后召开五次全国地理学

会水文专业委员会学术讨论会, 进一步推动了地理水文的研究工作, 从而使地理水文研究进入

了一个新的发展时期, 水资源问题、环境水文研究也迅速兴起, 水循环、水量平衡及与之有关的

环境调查和实验工作日趋加强。

当前, 地理水文学应以水、环境与人类社会作为学术研究的中心内容, 从发展趋势看, 积极
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开展水循环系统与水量平衡、区域水文、特殊水体的水文( 岩溶、冰川、河口、干旱区等) 、环境水

文、水资源水文、比较水文, 以及新技术的应用( 包括遥感、实验技术的研究) 和系统论、控制论、

信息论等的引进是至关重要的。

五、水文现象的主要特点

水循环过程中, 水的存在和运动的各种形态, 统称为水文现象。例如: 河湖中的水位涨落,

冰情变化, 冰川进退, 地下水的运动和水质变化等。水文现象在各种自然因素和人类活动的影

响下, 时空分布变化上具有下列特点:

( 1 ) 水循环永无止尽 任何一种水文现象的发生, 都是全球水文现象整体中的一部分和永

无止境的水循环过程中的短暂表现。也就是说, 一个地区发生洪水和干旱, 往往与其他地区水

文现象的异常变化有联系; 今天的水文现象是昨天水文现象的延续, 而明天的水文现象则是在

今天的基础上向前发展的结果。任何水文现象在空间上或时间上总是存在一定的因果关系的。

( 2 ) 水文现象在时间变化上既具有周期性又具有随机性 水文现象的周期性, 分别有以多

年、年、月、日为单位的周期, 例如河流、湖泊一般每年均有一个汛期与一个枯季, 同时河湖还存

在着连续丰水年与连续枯水年相交替的多年周期。海洋和潮汐河口的水位则既存在以日或半

日为周期的涨落潮的变化, 还存在以半月为周期的大小潮的变化等。以冰雪融水为水源的河流

受制于气温的日周期变化, 其水文现象也具有日周期的变化规律。形成上述周期变化的原因主

要是地球公转及自转, 地球和月球的相对运动, 以及太阳黑子的周期性运动所导致的昼夜、四季

交替的影响所致。虽然河流每年均会出现汛期或枯水期, 但是每年汛期和枯水期出现的时间、

水量和过程通常是不会完全重复的, 即每年汛期出现的时间和量值却具有随机性。这是因为影

响水文现象的因素众多, 各因素本身在时间上也在不断地变化, 并且相互作用、相互制约所致。

因此, 在时间上水文现象的周期性既是必然的, 又是偶然的; 有确定性的一面, 又有随机性的一

面。

( 3) 水文现象在地区分布上既存在相似性, 又存在特殊性 不同的流域, 如果所处的地理

位置( 指纬度、距海远近等) 相似, 由于纬度地带性的影响, 水文现象也就具有一定程度的相似

性。例如, 我国南方湿润区的河流, 水量充沛, 年内分配较均匀, 含沙量较小, 而北方干旱地区的

河流则水量不足, 年内分配不均, 含沙量大。地带相似性反映水文现象在空间变化上存在确定

性的一面。然而有时, 不同流域虽然处在相似的地理位置, 但由于各流域的地质、地形等非地带

性下垫面条件的差异, 水文现象就会有很大的差异, 例如, 同一气候带, 山区河流与平原河流、岩

溶区与非岩溶区, 其水文现象就有很大的差别。这种局部性的变化反映水文现象在空间变化上

也存在不确定性的一面。

总之, 任何水文现象无论在时间或空间上均同时存在确定性和不确定性这两方面的性质。

只是在某种情况下, 更多地表现出确定性规律, 而在另一种情况下, 更多地表现不确定性的特

性。

六、水文学的研究方法

水文学的研究与其他科学研究一样, 通过实践获取信息, 分析信息, 得出规律, 用以指导人

们改造自然, 同时促进水文科学自身的发展。随着对水的认识的不断发展和深化, 人们已经越
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来越意识到水文循环是自然界各种水体的存在条件和相互联系的纽带, 是水的各种运动、变化

形式的总和, 是水文科学研究的主要对象和核心, 而且水文循环过程中, 水文现象所表现出的特

点决定了水文学研究的特点和方法。

水文学的研究必须建立在实测资料的基础上, 以辩证唯物论的认识论和方法论作指导, 根

据水文现象的基本特性进行综合分析。研究水文规律所需的实测资料, 通常是通过水文调查、

水文观测和水文实验等途径获得的。

水文学研究的特点, 是通过已经获得的短暂的实测水文资料 ( 通常最多仅有 100 余年的实

测系列) , 把各种水文现象作为一个整体, 并把它们同大气圈、岩石圈、生物圈及人类活动对它的

影响结合起来, 进行水文过程和水文规律的研究, 并进一步预测或预估水文情势的未来状况, 例

如, 对旱涝灾害作出中长期预报, 对水利工程未来数百年期间可能遇到的特大洪水作出概率预

估等, 从而直接为人类生活和生产服务。

传统的水文学研究方法主要有成因分析法、数理统计法和地理综合法三种。成因分析法以

物理学原理为基础, 研究水文现象的形成、演变过程, 揭示水文现象的本质、成因, 其与各因素之

间的内在联系, 以及其定性和定量的关系, 通常是建立某种形式的确定性模型。数理统计法是

以概率理论为基础, 根据实测资料, 运用数理统计方法, 求得水文现象特征值的统计规律, 或对

主要水文现象与其影响因素之间进行相关分析, 求出其经验关系。20 世纪 60 年代发展起来的

随机水文学, 则主要是运用随机分析方法, 把水文现象确定性和不确定性结合在一起研究。地

理综合法是按照水文现象地带性规律和非地带性的地域差异, 用各种水文等值线图表示水文特

征的分布规律, 或建立地区经验公式, 以揭示地区水文特征。

七、水文学课程性质及教学目的要求

( 一) 课程性质与教学要求

作为部门自然地理学的水文学是高师地理系必修的专业基础课, 它与地理系开设的地质

学、地貌学、气象气候学、土壤学、植物地理学等课程关系十分密切, 本课程应着重阐述水文科学

的基础知识和基本理论, 使学生认识水是自然界中最活跃的因子之一, 它不但与自然地理各要

素具有相互联系和相互制约的关系, 而且广泛渗入地球表层的岩石圈、大气圈和生物圈, 积极参

与地球上各种物理、化学及生物过程, 给地理环境、生态系统以重大的影响。水又是生命活动的

物质基础, 是人类赖以生存、发展的最宝贵的自然资源之一。通过本课程的教学, 使学生掌握水

资源开发利用和保护的一般知识。此外水文学还要为后续课及中学地理教学提供必要的基础

知识。

( 二) 教材的主导思想

由于水文循环是水文学的核心内容, 地球上各种水体通过水文循环过程相互联系、相互转

化, 从而影响了气候、生态, 塑造地表, 实现地球化学的迁移, 并给人类不断提供再生的淡水资

源。水量平衡是指水循环过程中蒸发、降水、径流等要素之间的数量关系, 它是物质不灭定律在

水文循环过程中的体现, 水量平衡也是水文科学最基本的内容之一。因此, 本教材主导思想是

以水循环、水量平衡为纲, 将地球各圈层中的水体, 按水循环过程作系统的、有机联系的阐述, 使

学生掌握各种水体运动、变化和相互转化的基本理论及分析计算方法。

( 三) 本教材的组成
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本教材由下列四部分组成。

1. 水文学基础知识 主要通过第一章阐述水的分子结构、形态组成及其转化, 水及各种水

体的物理、化学性质, 水及水资源的空间分布。

2. 水文循环及水量平衡基本理论 主要通过第二章阐述水文循环基本过程、影响因素, 各

要素的物理机制和分析计算方法, 水量平衡原理及其在水资源估算中的应用, 以及水文循环的

作用、效应等。

3. 水文循环具体过程的分析 由于水循环实质上是一个动态有序的大系统, 按系统分析

的观点, 本教材第三章至第五章分别阐述陆地地表、海洋、地下三个水文循环亚系统的水文循环

具体过程及其理论, 并阐明亚系统之间和亚系统内的子系统之间相互转化的关系。

4. 人类活动对水循环的影响 鉴于社会经济迅速发展, 科学技术不断革新, 人们改造自然

的能力愈来愈大, 大规模的人类活动干扰了自然界水文循环过程, 影响着各个水体的性质。破

坏了生态平衡, 从而使水、自然环境和人类社会的关系严重失调。除水量外, 水文科学对水质的

研究也越来越多。故本教材在第六章专设人类活动对水环境的影响, 作为水文学的重要内容之

一。
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第一章 地球上水的性质与分布

地球上的水是指地球上水圈内所有形式的水 , 如海洋水、河流水、湖泊水、沼泽水、冰川

水、地下水、土壤水、生物水、大汽水等。在地理环境要素中 , 水是最活跃的因子 , 在其循环运

动过程中, 与大气圈、岩石圈、生物圈之间 , 处于相互联系、相互作用之中, 使其水量与水质不

断地发生变化。水又是宝贵的自然资源, 是保证人类生活和发展工农业生产的重要物质条

件之一。

第一节 地球上水的物理性质

水具有不同于一般物质的物理性质, 这些异常的物理性质使水在自然界和生物体内, 表现

出某些独特的效应与作用。

一、水的形态及其转化

地球上的水以气态、液态和固态三种形式存在, 在常温条件下三相可以互相转化。

图 1 - 1 水分子及其原子结合简图

( 一) 水分子的结构

每个水分子( H2 O) 都是由一个氧原子和两个氢原子组

成。水分子的键角∠HOH 为 104°31′, O—H 键的键长为

0.956 8 �!( 1�!= 0. 1 纳米) , 见图 1 - 1, 形成等腰三角形。

由于氧原子对电子的吸引力比氢原子大得多, 所以在水分

子内部, 电子就比较靠近氧原子。这样, 电子就有在氧原子

周围相对集中的趋势, 形成较浓厚的电子云, 掩盖了原子核

的正电核。所以, 在氧原子一端显示出较强的负电荷作用,

形成负极; 相反, 在氢原子周围, 电子云相对稀薄, 于是显示

出原子核的正电核作用, 形成正极, 使水分子具有极性结构。

由于水分子具有极性, 在自然界, 水不完全是单水分子 H2 O, 而更多的情况下是水分子的聚

合体。水分子聚合体包括: 单水分子( H2 O) 、双水分子( H2 O) 2 、三水分子( H2 O) 3 , 见图 1 - 2。

图 1 - 2 水的偶极形成的二聚水体和三聚水体
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( 二) 水的三态及其转化

在一个标准大气压下, 纯水 0℃为冰点, 100℃为沸点。0℃以下为固体, 0 ～100℃为液体,

100℃以上为气体。但在地球上的常温条件下, 水的三态( 气态、液态、固态) 可以相互转化。

1. 水的三态与水温 随着水温的变化, 三态水分子的聚合体也在不断的变化。从表 1 - 1

可见:

表 1 - 1 不同水温水分子聚合体的分布( % )

分 子 式
冰 水

0℃ 0 ℃ 4℃ 38℃ 98℃

H2 O 0 ²19 ¨20 Š29 l36 N

( H2 O) 2 m41 Æ58 ¨59 Š50 l51 N

( H2 O) 3 m59 Æ23 ¨21 Š21 l13 N

1 ) 随着水温的升高, 水分子聚合体不断地减少, 而单水分子不断地增多。当温度高于

100℃呈气态时, 水主要由单水分子组成。

2 ) 随着温度的降低, 水分子聚合体不断增多, 单水分子不断减少。水温达到 0℃结冰时, 单

水分子为零, 而强力缔合结构的三水分子增多, 因三水分子结构特性, 使液态水变成固态冰时,

体积膨胀 10% , 若冰变成液态水时, 体积减小 10% 。

3 ) 水温在 3.98 ℃时, 结合紧密的二水分子最多, 所以此时水的密度最大, 比重为 1。

2. 固态水( 冰) 的结构 气体水分子能凝聚成液态水和固态水( 冰) , 主要是氢键起着强烈

的缔合作用。在冰晶中, 氧原子和氢原子的排列是很有规则的, 其结构是每个氧原子通过氢键,

按四面体取向, 与另外四个氧原子联结, 见图 1 - 3 , 呈现六方晶系的冰, 见图 1 - 4。正是由于冰

晶内每个氧原子通过氢键以等键距与另外四个氧原子相联结, 在冰晶中的水分子则具有比较完

整的正四面体结构形态, 键角增为 109°28′, 键距亦增至 1.01 �!。从水蒸气到凝聚态的冰, 氢键

图 1 - 3 冰晶格中按四面体排列的相邻水分子 图 1 - 4 冰的结构

为凝聚力的主要方面, 为了尽可能生成较强和较多的氢键, 原来水分子中的 O—H 键必须拉伸。
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由此带来的后果是, 水分子必须按空间利用率颇低的四面体形态堆积, 故冰的晶体是一个十分

敞开的结构, 其密度较低。

冰晶中的内在矛盾主要表现为氢键的凝聚力和氢核的振动、水分子的热运动, 前者为吸引

因素, 后二者为排斥因素。

3. 液态水结构的主要理论模型 从冰转化为液态水, 体现了物质内在矛盾相互依存的形

式随着条件的改变而变化, 即同一性的转化。当温度升高至 0℃以上时, 条件改变了, 原来与吸

引因素共居于冰晶统一体中的微不足道的排斥因素, 即氢原子振动和水分子的热运动, 便从劣

势转为优势, 运动的结果使氢键部分断裂。于是, 冰晶的有规则的固体结构崩溃, 并熔化为液态

水。水分子的半径在冰熔解时, 也有微小的变化。

液态水的结构问题, 吸引了世界上许多科学家注意。近半个世纪以来, 不断有新理论提出,

图 1 - 5 液态水的闪动簇团模型

并获得迅速发展, 至今这一研究领域仍较活跃。已

提出的液态水结构的理论模型, 大体上可分为两大

类, 即连体理论和混合体理论。二者都是以液态水

如何偏离固态水结构这一前提为出发点的。上述理

论都在不同程度上忽略了液态物质在结构上有很大

任意性这一特点。液态水的“闪动簇团”模型, 则可

弥补这一严重的疏忽。

“闪动簇团”模型, 是把液态水看成以氢键结合

的水分子的闪动簇团, 在略为“自由”的水中游泳的

一种液态体系, 见图 1 - 5; 这些簇团的尺寸是比较小

的, 且处于不断地转化或“闪动”的状态; 所谓“闪

动”, 就是说这些小簇团本身是非常动荡的, 意即这

里的氢键缔合解开了, 而另一处缔合又立即完成, 簇

团与非簇团的水分子之间, 也是处在连续地相互渗

透、相互转化之中, 因而整个液体是均匀的, 并可保

持在一种稳定的流通状态之中。

总之, 液态水是一个极度复杂的凝聚相体系, 它既包含有水分子的缔合体即簇团, 又包含着

水分子的微粒, 此二者在液态温度 0 ～100℃的条件下共居、共存, 且处于连续的转化“闪动”之

中。这就是液态水之内存在着的矛盾同一性。“闪动簇团”理论模型较其他理论模型, 能更好

地概括液体水的特异结构性能, 但这种理论在较长时间内多处于定性阶段, 现借助于统计力学,

其定量化研究也开始进行, 并获得迅速发展。

二、水的热学性质

水是所有固体和液体中热容量最大的物质之一, 能吸收相当多的热量而不损害其稳定性。

也就是说, 把水加热到某一温度, 要比重量相同的其他物质加热到同一温度, 需要更多的热量。

水变成水汽或冰融成水都要吸收热量。相反, 水汽凝结和水结成冰都要放出热量, 而且吸

收或放出的热量是相等的。这种吸收或放出的热量称为水的潜热。水在 0℃直接蒸发, 其潜热

为 2 500 J / g; 在 100℃时, 汽化潜热为 2 257 J / g, 冰在 0℃时, 融解潜热为 1 401 J /g; 冰直接升华
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潜热为 1 401 + 2 500 = 3 901 J / g。水的融解和水的蒸发, 其潜热均较其他液体为大, 这与水分子

结构有关。因为热量不仅用于克服分子力, 而且需要用于双水分子( H2 O) 2 和三水分子( H2 O) 3

聚合体的分解上。

水的热容量与潜热特性, 对整个地球上的热量变化具有重要的调节作用, 使冬季不致过冷,

夏季不致过热。

三、水温

水的温度是一个很重要的物理特性, 它影响到水中生物, 水体自净和人类对水的利用。天

然水的温度因所得到的热量来源不同而异。太阳辐射是地球上各种水体的主要热源之一。

( 一) 海水温度

1. 海水热量的收支 海水中的热量主要来自太阳辐射。它每年获得的热量等于支出的热

量, 否则海水的温度就要发生变化。从整个海水的年平均温度来看, 几乎没有变化。但一年中

不同季节、不同海区的热量收支并不平衡, 因此引起了海水中温度的分布与变化的不同。海水

中的热量收支情况如表 1 - 2。表中的各项热量收支, 对海水温度分布与变化的影响并不相同。

热量的收入以太阳短波辐射和大气长波辐射最为重要。洋流带来的热量只对局部海区有较大

影响, 其他方式所提供热量较少; 热量的支出以海面辐射和蒸发更为重要, 在局部海区由洋流带

走的热量对水温变化也有较大影响, 由于海水的垂直紊动混合, 可把热量传到深处。

表 1 - 2 海水的热量收支

收        入 支    出

1 ��. 来自太阳和天空的短波辐射

2 �. 来自大气的长波辐射

3 �. 地壳内热通过海底传给海水的热量

4 �. 海面水汽凝结时放出的热量

5 �. 洋流带来的热量

6 �. 海水垂直交换中所得的热量

7 �. 化学的、生物的和放射性物质放出的热量

8 �. 海水运动产生的热量

1 ³³. 海面辐射放出的热量

2 ³. 海水蒸发时所消耗的热量

3 ³. 洋流带走的热量

4 ³. 海水垂直交换中耗掉的热量

2. 海水温度的分布

1 ) 海水温度的水平分布 三大洋表面年平均水温约为 17.4℃, 其中太平洋最高, 达

19.1℃; 印度洋 17.0℃; 大西洋 16.9℃。

三大洋表面年平均水温的分布特点是: 北半球高于南半球, 在南北纬 0°～30°之间以印度洋

水温最高, 在南北纬 50°～60°之间大西洋水温相差悬殊。形成上述特点的原因在于热赤道北

移, 南半球的热带水一部分流入北半球, 北半球暖流势力强大, 一直影响到高纬, 受大陆和海底

地貌影响, 北冰洋的冷水不能大量南流; 而南半球三大洋相连, 并与南极大陆相接, 因此冷却效

果特别明显; 印度洋热带海区三面受亚、非、澳大利亚大陆包围, 并受暖流影响, 所以水温最高。

从图 1 - 6、1 - 7 中可以看出, 世界大洋表面水温分布的总趋势是: 水温从低纬向高纬递减;

在南北回归线之间的热带海区水温最高, 大洋东西两侧, 水温分布有明显差异; 在寒暖流交汇处
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等温线特别密集, 水温水平梯度很大 ; 夏季大洋表面水温普遍高于冬季, 而水温的水平梯度

则冬季大于夏季。总之, 大洋表面水温分布的这些特点 , 主要是由太阳辐射和洋流性质所决

定的。

图 1 - 8 三大洋水温垂直分布

2 ) 水温的垂直分布 大洋水温的垂直分布, 从

海面向海底呈不均匀递减的趋势。在南北纬 40°之

间, 海水垂直结构可分两层, 即表层暖水对流层( 一般

深度达 600 ～1 000 米) 和深层冷水平流层。表层暖

水对流层的最上一层 ( 约 0 ～100 米) 受气候影响明

显, 紊动混合强烈, 对流旺盛, 水温垂直分布均匀, 垂

直梯度极小, 故称为表层扰动层。在此层下部与冷水

之间形成一个温跃层, 水温垂直梯度递减率达最大

值, 见图 1 - 8。

3. 海水温度的时间变化

1 ) 水温的日变 影响水温日变的因素有: 太阳

辐射、季节变化、天气状况 ( 风、云) 、潮汐和地理位置

等。大洋表面水温日变一般很小, 日较差不超过 0.4℃。水温的日变随纬度的增加而减小。在

靠近大陆浅海区日较差可达 3 ～4℃以上。最高、最低水温出现的时间各地不同, 但最高水温每

天出现在 14 ～16 时, 最低水温则出现在 4 ～6 时。水温日变深度, 一般可达 10 ～20 米, 最大深

度可达 60 ～70 米。

2 ) 水温的年变 影响水温年变的因素有: 太阳辐射、洋流性质、季风和海陆位置。水温年

变的地理分布为: 从赤道和热带海区向中纬海区增大, 然后向高纬海区减小; 在同一热量带, 大

洋西侧较东侧变幅大, 靠近海岸地区更大; 南北两半球相比, 北半球各纬度带的年较差大于南半

球, 见表 1 - 3。水温年变深度, 一般可达 100 ～150 米, 最大深度可达 500 米左右。

表 1 - 3 海水温度年较差

海    区

赤 道 和 热 带

海 水 年 较 差 ( ℃ )

北  半  球 南  半   球

不超过 1 ～2 ©1 ～2, 热带东部 3 ～5 �

亚 热 带
西   部

东   部

7 ～12 8

4 •. 5 ～6
4 ～6 ü

温   带
西   部

东   部

14 ～17 L

5 ～8 $
4 ～5 ü

寒带 ( 亚极地 ) 海洋 4 ～5 $2 ～2 ÔÔ.5

4. 海冰 淡水结冰时的水温是 0℃, 最大密度温度是 3.98℃; 而含有盐分的海水, 其冰点

和最大密度温度都随盐度的增加而降低, 但降低的数值不同, 见图 1 - 9。当海水的盐度大于

24.695× 10
- 3
时, 冰点温度低于最大密度温度; 而盐度小于 24.695× 10

- 3
时, 冰点温度高于最大

密度温度; 只有盐度在 24.695× 10
- 3
时, 海水的冰点温度与最大密度温度相同, 为 - 1.332℃。
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通常大洋表面盐度均大于 24.695× 10
- 3

, 因此冰点更低。当海面水温达到冰点时, 因密度

图 1 - 9 冰点温度、最大密度温度与盐度关系

增大形成对流, 所以难于结冰。只有相当深的一层

海水充分冷却后才开始结冰。海水结冰时, 就要不

断的析出盐分, 使表层海水盐度增加, 密度增大, 因

而表层水继续下沉, 加强了海水的对流, 结冰就更困

难、更缓慢。因此只有当水温降到冰点以下, 海水达

到某种程度的过冷以后, 在有结晶核的条件下, 海水

才开始结冰。海水结冰时, 首先形成的是含纯水的

冰晶, 这些冰晶包围着未结冰的海水。冰晶析出后,

剩下的盐分使未结冰的海水变浓, 结果进一步降低

了海水的冰点, 这种海水就会下沉, 并与下面海水发

生混合。

( 二) 河水温度

河水的热状况是河流的水文物理特征之一, 它

对农田灌溉、水生生物的养殖以及某些水工建筑物等, 都有重要意义。河水热状况的综合标志

是河水温度。当水温达到零下的过冷却状态时, 河流中有可能出现冰晶。这时, 如气温继续保

持在零下, 河流就会出现冰情。

河流水温及冰情的发生和消长, 首先受到太阳辐射、气温等地带性因素的控制, 因而水温和

冰情的分布基本上体现了地带性规律。

河流水温还受补给来源的影响: 高山冰雪融水补给的河流水温低; 雨水补给的河流水温较

高; 地下水补给的河流水温变幅小。

河流水温在空间上、时间上都有变化。一般河流水温的地区分布形势, 大体与气温一致。

河流年平均水温都略高于当地的年平均气温, 但差值不大, 一般只有 1 ～2℃, 但在封冻期很长、

冬季气温很低的地区, 差值就增大了。河流水温年变化主要受季节影响, 春季河水热量收入比

支出大, 因而河水温度升高, 最高水温多出现在盛夏, 秋冬河水热量收入比支出小, 温度降低, 最

低水温多出现在冬季气温最低的时候。不同地理位置水温的年变幅不同。

我国河流水温的年变幅一般都较大, 这也是我国气候大陆性较强, 各地气温年变幅一般很

大的反映。在不封冻地区, 水温年变幅与气温年变幅的变化趋势相同, 即随着高度的增大, 变幅

减小; 随着纬度的增高, 以及大陆度的增强, 变幅增大。在封冻区, 除了高度增大, 变幅减小外,

由于水温下限是固定的, 随着纬度的增高, 夏季气温较低, 水温年变幅反而减小。

河流中的水流是紊流, 一般情况下水温比较均匀, 但特别大而平静的河流, 河水很难彻底混

合, 垂线上水温的分布具有成层特性。一般在清晨, 表面水温低, 愈向河底水温愈高, 成逆温现

象。在 14 时左右, 表面水温高, 愈向河底水温愈低, 成正温现象, 河水温度的日变幅较小。

( 三) 湖泊、水库水温

1. 水温的分布 导致湖水温度分布差异的原因, 一是水气界面上增温与冷却作用, 一是湖

泊、水库水内部紊动、对流的混合作用。水温的垂直分布常用水温垂直梯度表示, 当湖水发生紊

动或对流混合时, 按热扩散方程得出水温垂直梯度方程( 略去水热交换) :
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Qz = - CρD z

�t
�z

( 1 - 1)

式中, Qz 为深度 z 处单位时间通过 1 平方厘米水平面垂直紊动热流通量; C 为水的比热; ρ为水

的密度; Dz 为深度 z 处的紊动扩散系数;
�t
�z
为深度 z 处的水温垂直梯度。

如果, C = 1 , ρ= 1 时, 上式可记为:

�t
�z

= -
Qz

Dz

( 1 - 2)

此式说明垂直梯度与热流通量成正比, 与紊动扩散系数成反比。

当湖水温度随水深的增加而降低时, 即水温梯度成负值时, 将出现上层水温高, 下层水温

低, 但不低于 4℃, 这种水温的垂直分布, 称为正温层; 当湖温随水深的增加而升高时, 即水温垂

直梯度成正值时, 将出现上层水温低, 下层水温高, 但不高于 4℃。这种水温的垂直分布, 称为

逆温层, 见图 1 - 10。当湖温上下层一致, 即水温垂直梯度等于零时, 将出现上下层水温完全相

同, 这种水温的垂直分布, 成同温状态。当湖泊出现正温层时, 在湖面以下一定深度常常形成温

跃层, 即上下层水温有急剧变化的一段。出现温跃层的深度各湖不一, 它决定于表层增温程度、

风力大小、湖盆形态等。

2. 湖水温度的变化 湖水温度具有日变和年变的特点。水温的日变以表层最明显, 随温

度的增加日变幅逐渐减小, 最高水温一般出现在每天的 14 ～18 时, 最低水温出现在 5 ～8 时, 水

温日变幅在阴天和晴天之间的差别也较大, 见图 1 - 11。

图 1 - 10 湖中水温分布 图 1 - 11 太湖表层水温日变化

图 1 - 12 我国湖面水温年变化
1. 鄱阳湖 ;  2. 白洋淀 ;  3. 镜泊湖 ;  4. 洱海

5. 博斯腾湖 ;  6. 青海湖 ;  7. 赛里木湖

  湖面水温的年变, 除结冰期外, 水温变化与当地气温年变相似, 但最高、最低水温出现的时

间要迟半个月到一个月左右。水温月平

均最高值多出现在 7、8 月, 月平均最低

值多出现在 1、2 月, 见图 1 - 12。湖温年

较差比气温年较差小, 大湖较小湖小。

我国湖面水温年变幅最大是太湖, 最大

值可达 38℃。高山、高原区湖泊水温年

变幅最小。

( 四) 地下水的水温

地下水的埋藏深度不同, 温度变化
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规律也不同。近地表的地下水的水温受气温的影响, 具有周期性变化: 一般在日常温层以上, 水

温有明显的昼夜变化; 在年常温层以上, 水温具有季节性变化。在年常温层中, 地下水温度变化

很少, 一般不超过 0.1 ℃。而在年常温层以下, 地下水温则随深度的增加而逐渐升高, 其变化规

律决定于一个地区的地热增温级。地热增温级是指在常温层以下, 温度每升高 1℃所需增加的

深度, 单位为 m/℃。各处地热增温级不同, 一般为 33m /℃。

在不同地区, 地下水温度差异很大。如在新火山地区, 地下水温可达 100℃以上; 而在寒

带、极地及高山、高原地区, 地下水的温度很低, 有的可低至 - 5℃。地下水的温度差异可分为如

下几类( 表 1 - 4 ) 。

表 1 - 4 地下水温度分类( ℃)

类  别 非常冷水 极冷水 冷  水 温  水 热  水 极热水 沸腾水

温度 < 0 å0 ～4 74 ～20 ‰20 ～37 Û37 ～42 �42 ～100 B> 100 �

地下水在一定地质条件下, 因受地球内部热能的影响而形成地下热水。它通过一定的通

道, 例如,沿断裂破碎带、钻孔等上涌,致使地热增温级大大提高, 这种地区叫地热异常区。具有

良好的地质构造及水文地质条件的地热异常区, 有可能形成大量地下热水或天然蒸汽的地热

田。从利用热能考虑, 地下热水按温度分类见表 1 - 5。

表 1 - 5 地下热水温度分类

相
热水

类型
热 水 名 称 温度界限 ( ℃ ) 主 要 用 途

液

相

热

水

低 温 热 水

中 温 热 水

高 温 热 水

20 ～40

40 ～60

60 ～100 ï

农用灌溉、浴疗、洗涤

生活、取暖、锅炉用水、调节灌溉水源

取暖、工业热供水、锅炉用水、发电

液

气

相

过

热

水

低 温 过 热 水

高 温 过 热 水

> 100

> 374 Ç

  发电、动力

  发电、动力

四、水的密度

( 一) 纯水的密度

纯水的介电常数很大、缔合力很强。在正常液态情况下, 水分子排列成“最紧密的球形堆

积”形式, 也可以 104°31′～109°28′的原子键角排列成其它形式。水分子有三种结构形式: ① 四

面体结构; ② 类石英晶体结构; ③ 最紧密的堆积结构。分子数相同时, 第一种结构体积最大, 第

三种结构体积最小。温度一旦增减, 三种形式分布就要发生变化。温度变化直接影响水的密度

变化, 见表 1 - 6, 0℃的冰密度为 0.916 7 g / cm
3
; 0℃的水密度为 0.999 9 g / cm

3
; 3.98℃时纯水密

度为 1; 50℃水的密度为 0.988 1 g/ cm
3
。

( 二) 海水密度

海水密度是指单位体积内所含海水的质量, 其单位为 g / cm
3
。但是习惯上使用的密度是指
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表 1 - 6 水的密度随温度变化

水温 ( ℃ ) - 20 6- 10 K( 冰 ) 0 ’( 水 ) 0 Ð3 xx.98 10 Ý( 水 ) 100 7

密度 ( g / cm3 ) 0 ˆ̂.940 3 0 ••.918 6 0 ÆÆ.916 7 0 ��.999 9 1 BB.000 0 0 WW.999 7 0 CC.958 4

海水的比重, 即指在一个大气压力条件下, 海水的密度与水温 3.98℃时蒸馏水密度之比。因此

在数值上密度和比重是相等的。海水的密度状况, 是决定海流运动的最重要因子之一。

海水密度是实用盐度( s) 、温度( t) 和压力( p) 的函数。因此, 海水密度可用海水状态方程

表示:

ρ( s, t, p) = ρ( s, t, 0) /〔1 - 10ρ/ k( s, t, p) 〕 ( 1 - 3)

式中, ρ为海水密度; k 为海水正割体积弹性模量。

k( s, t, p) = k( s, t, 0) + Ap + Bp
2

( 1 - 4)

式中, A、B 为系数。

在一个标准大气压( p = 0 ) 下的海水密度, 称条件密度, 可由下式确定:

ρ( s, t, 0 ) = ρw + ( b0 + b1 t + b2 t
2

+ b3 t
3

+ b4 t
4
) s

+ ( c0 + c1 t + c2 t
2
) s

3 /2
+ d0 s

2
( 1 - 5)

式中, ρw 为纯水的密度; b0 = 8.244 93× 10
- 1

; b1 = - 4.089 9× 10
- 3

; b2 = 7.643 8× 10
- 5

; b3 =

- 8.246 7× 10
- 7

; b4 = 5.387 5× 10
- 9

; c0 = - 5.724 66× 10
- 3

; c1 = 1.022 7× 10
- 4

; c2 = - 1.654 6×

10
- 6

; d0 = 4.831 4× 10
- 4
。

因为海水的密度一般都大于 1, 例如, 1.016 00, 1.028 14 等, 并精确到小数 5 位, 为书写简

便, 常用 σs, t , p来表示, 即海水密度减 1 再乘 1 000 :

σs, t, p = ( ρs, t , p - 1)× 1 000 ( 1 - 6)

因此, 如 ρs, t , p为 1.025 45 时, σs, t, p为 25.45。

在现场温度、盐度和压力条件下所测定的海水密度, 称为现场密度或当场密度。

海水的密度与温度、盐度和压力的关系比较复杂, 凡是影响海水温度和盐度变化的地理因

素, 都影响密度变化。虽然各大洋不同季节的密度在数值上有所变化, 但其分布规律大体是相

同的, 即大洋表面密度随纬度的增高而增大, 等密度线大致与纬线平行。赤道地区由于温度很

高, 盐度较低, 因而表面海水的密度很小, 约 1.023 00。亚热带海区盐度虽然很高, 但那里的温

度也很高, 所以密度仍然不大, 一般在 1.024 00 左右。极地海区由于温度很低, 所以密度最大。

在三大洋的南极海区, 密度均很大, 可达 1.027 00 以上。

在垂直方向上, 海水的结构总是稳定的, 密度向下递增。在南北纬 20°之间 100 米左右水层

内, 密度最小, 并且在 50 米以内垂直梯度极小, 几乎没有变化; 50 ～100 米深度上密度垂直梯度

最大, 出现密度的突变层( 跃层) , 它对声波有折射作用, 潜艇在其下面航行或停留在其上均不

易被发现, 故有液体海底之称。约从 1 500 米开始, 密度垂直梯度很小, 在深层, 密度几乎不随

深度而变化。

五、水色与透明度

( 一) 水色
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纯水是无色的。但自然界水体的水色, 是由水体的光学性质以及水中悬浮物质、浮游生物

的颜色所决定的。水色是水体对光的选择吸收和散射作用的结果, 因为水体对太阳光谱中的

红、橙、黄光容易吸收, 而对蓝、绿、青光散射最强, 所以海水水色多呈蔚蓝色、绿色; 而水体的颜

色与天空状况、水体底质的颜色也有关。

水色常用水色计测定。水色计由 21 种颜色组成, 由深蓝到黄绿直到褐色, 并以号码 1 ～21

代表水色。号码越小, 水色越高, 号码越大, 水色越低。

( 二) 透明度

透明度是表示各种水体能见程度的一个量度。也是各种水体混浊程度的一种标志。通常

是把透明度板( 白色圆盘直径为 30 厘米) 放到水中, 从水面上方垂直用肉眼向下注视圆盘, 测

出直到看不见圆盘时为止的深度, 单位以米表示。这就是透明度。除水体的清浊程度外, 透明

度还随水面波动、天气状况、太阳光照等外部条件的不同而异。

水色和透明度, 都反映了水体的光学特性。水面上光线越强, 透入越深, 透明度就越大; 反

之则小。水色越高透明度越大, 水色越低透明度越小, 见表 1 - 7。

表 1 - 7 大洋水色与透明度对照表

水色号码 1 ～2 A2 ～5 #5 ～9 �9 ～10 û11 ～13 È

水  色 蓝 青蓝 青绿 绿 黄

透明度 ( m) 26 ðð.7 23 ÒÒ.2 16 ´́.2 15 ––.5 5 ;;.0

世界大洋中透明度最大值出现在大西洋的马尾藻海, 达 66.5 米。这与该区位于大西洋中

部, 受大陆影响小, 盐度高, 离子浓度大, 海水运动不强烈, 悬浮物质下降快有关。

第二节 地球上水的化学性质

一、天然水的化学成分

天然水经常与大气、土壤。岩石及生物体接触, 在运动过程中, 把大气、土壤、岩石中的许多

物质溶解或挟持, 使其共同参与了水分循环, 成为一个极其复杂的体系。目前各种水体里已发

现 80 多种元素。天然水中各种物质按性质通常分为三大类:

1 ) 悬浮物质 粒径大于 100 纳米( 10
- 7
米) 的物质颗粒, 在水中呈悬浮状态, 例如泥沙、粘

土、藻类、细菌等不溶物质。悬浮物的存在使天然水有颜色、变浑浊或产生异味。有的细菌可致

病。

2 ) 胶体物质 粒径为 100 ～1 纳米的多分子聚合体, 为水中的胶体物质。其中无机胶体主

要是次生粘土矿物和各种含水氧化物。有机胶体主要是腐殖酸。

3 ) 溶解物质 粒径小于 1 纳米的物质, 在水中成分子或离子的溶解状态, 包括各种盐类、

气体和某些有机化合物。

天然水中形成各种盐类的主要离子是 K
+
、Na

+
、Ca

2 +
、Mg

2 +
四种阳离子和 Cl

-
、HCO

-

3 、

SO
2 -

4 、CO
2 -

3 四种阴离子, 合称天然水中的八大离子。此外还有 Fe、Mn、Cu、F、Ni、P、I 等重金属、

稀有金属、卤素和放射性元素等微量元素; 水中溶解的气体有 O2 、CO2 、N2 , 特殊条件下也有
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H2 S、CH4 等。总之, 无论哪种天然水, 八种主要离子的含量都占溶解质总量的 95% ～99% 以

上。天然水中各种元素的离子、分子与化合物的总量称为矿化度。各种溶解质在天然水中的累

积和转化, 是天然水的矿化过程。

二、天然水的矿化过程

地壳中含有 87 种化学元素, 目前在天然水中基本都已发现。这些元素在天然水中的含量

与岩石圈的平均组成相差很大。多种化合物溶于水, 又随着水文循环一起迁移, 经历着不同环

境, 其数量、组成及存在形态都在不断变化。这个过程受到两方面因素的制约: 一是元素和化合

物的物理化学性质; 二是各种环境因素, 如天然水的酸碱性质、氧化还原状况、有机质的数量与

组成, 以及各种自然环境条件等。天然水的主要矿化作用如下:

1 ) 溶滤作用 土壤和岩石中某些成分进入水中的过程称溶滤作用。当地表水或地下水流

经土壤或岩石时, 在与其密切接触过程中, 不断地溶解其中常含有的易溶盐类, 从而提高了矿化

度。按其溶解性能可分为两类: 一类是按矿物成分的比例全部溶于水中, 称全等溶解矿物, 例

如, 氯化物、硫酸盐、碳酸盐; 另一类是矿物中只有一部分元素进入水中, 而原始矿物保持其结晶

格架, 这一类称不全等溶矿物, 主要是硅酸盐和铝硅酸盐。

2 ) 吸附性阳离子交替作用 天然水中离子从溶液中转移到胶体上, 是吸附过程。同时胶

体上原来吸附的离子, 转移到溶液中是解吸过程。吸附和解吸的结果, 表现为阳离子交换。其

特征有: ① 离子交换是可逆反应, 处于动态平衡; ② 离子交换以当量关系进行; ③ 离子交换遵

守质量作用定律。

胶体吸附的饱和容量称为吸附容量。以 100 克胶体中吸附离子的摩尔数来表示。常见的

粘土矿物, 例如蒙脱石、伊利石、高岭石吸附容量分别为 80、30, 10 摩尔 /100 克。腐殖质胶体的

吸附容量可达 350 摩尔 /100 克。

胶体对各种阳离子的吸附能力不同, 并有如下顺序:

H
+

> Fe
3 +

> Al
3 +

> Ba
2 +

> Ca
2 +

> Mg
2 +

> K
+

> NH
+

4 > Na
+

> Li
+

特别是在地下水和海水中, 阳离子交替作用广泛存在。常见到矿物初期地下水中的 Ca
2 +

与胶体上面吸附的 Na
+
交替, 使硬度较大的 HCO3 - Ca 型水变为硬度较小的 HCO3 - Na 型水。

尽管在地壳平均组成中, 钾和钠的丰度很接近, 而且钾盐的溶解度普通高于钠盐, 但由于胶

体吸附 K
+
的能力大于 Na

+
, 并且植物普遍吸收 K

+
, 合成有机质。所以天然水中钾的含量远小

于钠的含量。

天然水中微量元素的难溶物质远未达到饱和。胶体的阳离子交替作用能使许多重金属离

子从稀溶液中沉淀, 转为固相物, 例如, 使 Mn、Cu、Ni、Co、Pb、Zn、Hg 等重金属从湖水、海水中向

湖底、海底沉积。

3 ) 氧化作用 天然水中的氧化作用, 包括使围岩的矿物氧化和使水中有机物氧化。黄铁

矿是岩石中常见的硫化物, 含氧的水渗入地下, 使黄铁矿氧化。

2FeS2 + 7O2 + 2H2 O = 2FeSO4 + 2H2 SO4

12FeSO4 + 3O2 + 6H2 O = 4Fe( SO4 ) 3 + 2FeO3 ·3H2 O

游离的硫酸进而侵入围岩中的 CaCO3。

CaCO3 + H2 SO4 = CaSO4 + CO2 � + 2H2 O
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硫化矿物的氧化是地下水中富集硫酸盐的重要途径。在硫化矿床附近和富含黄铁矿的煤

田地区, 在矿坑和风化壳中往往形成含大量硫酸盐( 10 ～15 克 /升) 的酸性水。而在深层承压水

中, 因含氧不足, 就不会出现这种情况。

4 ) 还原作用 在还原环境里, 天然水若与含有机物的围岩( 油泥、石油等) 接触, 或受到过

量的有机物污染, 碳氢化合物可以使水中的硫酸盐还原。如:

CH4 + CaSO4 = CaS + CO2 � + 2 H2 O

硫化物与 CO2 、H2 O 进一步作用生成 CaCO3 沉淀, 而水中失去了硫酸盐, 富集了 H2 S。

CaS + CO2 + H2 O = CaCO3 � + H2 S

在油田地下水、河湖底泥中及封闭的海盆底部, 水中的有机质受脱硫细菌作用, 也会产生同

样结果。这些厌氧细菌就是依靠夺取硫酸根中的氧而生存的。

5 ) 蒸发浓缩作用 在干旱地区, 内陆湖和地下水正在经历盐化作用。在蒸发浓缩过程中,

各种盐类的沉淀顺序为: Al、Fe、Mn 的氢氧化物, Ca、Mg 的碳酸盐、硫酸盐和磷酸盐, Na 的硫酸

盐, Na、K 的氯化物, Ca、Mg 的氯化物, 最后为硝酸盐。

在青藏高原有众多的盐湖, 富集了大量的 KCl、NaCl, 有的富集了 Br、I、B、Li、Sr 等, 形成可

供开采的盐湖资源。

6 ) 混合作用 雨水渗入补给地下水, 地下水补给河水, 河水注入湖泊或大海, 河口段的潮

水上溯, 滨海含水层的海水入侵等, 都是天然水的混合。两种或几种矿化度不同, 成分各异的天

然水相遇, 混合以后的矿化度和化学组成都要发生变化。如果混合过程中没有发生沉淀和吸附

阳离子交换作用, 那么混合前后水的矿化度之间呈线性关系, 对任一组分来说都是如此。

在干旱地区, 这类混合作用使 Ca、Mg、Fe 的碳酸盐析出, 石膏和二氧化硅沉淀, 结果地下水

或盐湖中几乎是单一的 NaCl, 矿化度达 50 克 /升以上。

三、天然水的分类

在不同的地理环境中, 天然水的矿化度和主要离子组成都有很大的差异。对天然水进行系

统的水化学分类, 不仅能反映天然水水质的形成条件和演化过程, 而且为水资源评价、利用和保

护提供科学依据。水化学分类方法较多, 现介绍主要分类方法如下:

1 ) 按水化学成分分类 按照水中各种主要离子成分的相对含量等指标, 以公式的形式来

表示水的基本化学性质。例如, 北京小汤山温泉水的化学分析结果如下:

F0.00 5 H
2
SiO

3

0 .032 M0.38

HCO
3

65 SO
4

21

( K + Na) 60 Ca2 7

T 49 ℃

式中, 横线上下分别为阴、阳离子的摩尔百分数, 按递减顺序排列, 含量小于 10% 的不予表示;

横线前面 M 为矿化度, 最前面为气体成分和特殊成分, 均以克 /升计; 横线后面 T 为水温, 还可

以写出 pH 等指标。各类成分的含量和特征值均标在化学式的右下角。

利用库尔洛夫式表达天然水的基本化学性质, 不仅简单明了, 而且还能根据含量大于 25%

的主要离子成分进行水化学分类命名。小汤山温泉便属于 HCO3 - Na、Ca 型水。

2 ) 按矿化度分类 天然水的矿化度, 综合反映了水被矿化的程度, 主要离子的组成与矿化

度大小存在着密切关系。根据矿化度大小, 可将天然水分为五类, 见表 1 - 8。

3 ) 按主要离子成分比例分类
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表 1 - 8 天然水按矿化度分类表( g/l)

类  型
低 矿 化

( 淡水 )

弱 矿 化

( 微咸水 )

中度矿化

( 咸水 )

强 矿 化

( 盐水 )

高 矿 化

( 卤水 )

矿化度 < 1 Û1 ～24 å24 ～35 Û35 ～50 ½> 50 w

( 1 ) 地表水分类 ( 前苏联) 阿列金提出一个简单的水化学分类系统。首先按占优势的阴

离子将天然水分为三类: 重碳酸盐类( C) 、硫酸盐类 ( S) 、氯化物类 ( Cl) 。其次, 对每一类天然

水按占多数的阳离子分为钙质( Ca) 、镁质( Mg) 、钠质( Na) 三组。然后, 在每一组内又按各种离

子摩尔的比例关系, 分为四个水型:

Ⅰ型:〔HCO
-

3 〕>〔Ca
2 +

+ Mg
2 +
〕。Ⅰ型水是低矿化水, 系由火成岩溶滤或离子交换作用形

成的。

Ⅱ型:〔HCO
-

3 〕<〔Ca
2 +

+ Mg
2 +
〕<〔HCO

-

3 + SO
2 -

4 〕。Ⅱ型水是低矿化和中等矿化水, 多由

火成岩、沉积岩的风化物与水相互作用形成。河水、湖水、地下水大多属于这一类型。

Ⅲ型:〔HCO
-

3 + SO
2 -

4 〕<〔Ca
2 +

+ Mg
2 +

〕或〔Cl
-
〕>〔Na

+
〕。Ⅲ型水包括高矿化度的地下

水、湖水和海水。

Ⅳ型:〔HCO
-

3 〕= 0。Ⅳ型水是酸性水, pH < 4.5 时, 水中游离的 CO2 和 H2 CO3 、HCO
-

3 的浓

度为零。例如, 沼泽水、硫化矿床水和煤田矿坑水。

按照这个分类系统, 共划出 27 个天然水类型见表 1 - 9。例如, C
Ca

Ⅱ 表示重碳酸盐类、钙组、

Ⅱ型水。

表 1 - 9 天然水化学分类表

( 2 ) 地下水化学分类 地下水化学分类方法很多, 现介绍 C. A. 舒卡列夫的分类方法, 见表

1 - 10。这个分类法既考虑了各主要离子成分的摩尔百分数, 又考虑了水的矿化度。
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表 1 - 10 地下水化学分类

超过 25% 当量的离子 HCO -
3 ÃHCO -

3 + SO2 -
4 òHCO -

3 + SO2 -
4 + Cl - HCO -

3 + Cl - SO2 -
4 •SO2 -

4 + Cl -
Cl -

Ca2 + 1 ‰8 L15 �22 Ò29 •36 X43 �

Ca2 + + Mg2 + 2 ‰9 L16 �23 Ò30 •37 X44 �

Mg2 + 3 ‰10 L17 �24 Ò31 •38 X45 �

Na + + Ca2 + 4 ‰11 L18 �25 Ò32 •39 X46 �

Na + + Ca2 + + Mg2 + 5 ‰12 L19 �26 Ò33 •40 X47 �

Na + + Mg2 + 6 ‰13 L20 �27 Ò34 •41 X48 �

Na + 7 ‰14 L21 �28 Ò35 •42 X49 �

四、水体的化学性质

在水文循环过程中, 水经历了各种各样的环境, 携带各种物质一起迁移, 并常常由一种形态

转化为另一种形态, 导致各种元素在不同水体中的分散和富集。

( 一) 大气水的化学组成及特性

水分蒸发遇有凝结核时, 水汽便开始凝结, 这就是天然水矿化过程的开端。大气降水含有

多种离子( 表 1 - 11、1 - 12 ) 及微生物和灰尘。但也是溶解物质最少的天然水, 雨水的矿化度较

低, 一般为 20 ～50 毫克 /升, 在海滨有时超过 100 毫克 /升。大气水的化学成分和性质有以下特

点:

表 1 - 11 各地雨雪中的离子平均含量( mg/l)

Ca2 + Mg2 + Na + NH +
4 —HCO -

3 JCl - SO2 -
4 PNO -

3 ý

我 国 某 地 雨 水 5 Ü1 NN.5 7 ª26 X1 Þ

前苏联全国平均雨水 4 ll.82 1 ��.74 5   .12 0 ::.21 18 èè.20 5 nn.46 9 ��.17 1 ¢¢.70

伦

敦

雨水 ( 初雨 ) 16 ””.8 0 ��.24 5   .06 0 ::.54 23 èè.18 7 nn.09 25 00.9 1 ¢¢.24

雨水 ( 22 小时后 ) 3 €€.2 0 ::.92 6 ÔÔ.10 3 nn.55 2 ��.78

雪水 5 €€.6 0 ��.97 12 ‚‚.05 21 ��.12 1 ¢¢.24

某 地 雪 水 0   .92 0 ::.18 4 ÔÔ.88 0 nn.71 1 ¢¢.36

1. 溶解气体的含量近于饱和 水汽蒸发上升及雨滴在凝结降落过程中与空气充分接触,

在一定温度、压力条件下, O2 、N2、CO2 在降水中都近于饱和。

2. 降水普遍显酸性 空气中 CO2 的含量为 0.03% , 当雨雪中饱和的 CO2 达到电离平衡

时, 其 pH 为 5.6, 故显酸性。大气降水的 pH 小于 5.6 即为酸雨。酸雨中含有多种无机酸, 绝大

部分是硫酸和硝酸, 它是人为排放的 SO2 和 NO、NO2 转化而成的。大量燃烧矿物燃料、金属冶

炼和化工生产, 在无净化的情况排放废气, 都可能酿成酸雨危害。

降水中的物质来源: ① 海面上汽包崩解和浪花卷起的泡沫飞溅弥散在空中, 水滴蒸发成极

细的干盐粒。每年从海面溅入大气的盐分估计有 10
10
吨; ② 风从地面吹起的扬尘; ③ 火山爆发

喷入大气的易溶物质及尘埃; ④ 人类活动向大气排放的废气和烟尘。
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表 1 - 12 日本雨水和河水的平均化学组成

元   素 雨水 (× 10 - 6 ) 河水 (× 10 - 6 )
河水比雨水

 ( 以氯的比率为 1 )

Na 1 ÈÈ.1 5 òò.1 1 m

K 0 ÈÈ.26 1 òò.0 0 mm.8

Mg 0 ÈÈ.36 2 òò.4 0 mm.7

Ca 0 ÈÈ.94 6 òò.3 1 mm.4

Sr 0 ÈÈ.011 0 òò.057 1 mm.1

Cl 1 ÈÈ.1 5 òò.2 1 m

I 0 ÈÈ.0018 0 òò.0022 0 mm.3

F 0 ÈÈ.08 0 òò.15 0 mm.4

S 1 ÈÈ.5 3 òò.5 0 mm.5

Si 0 ÈÈ.83 8 òò.1 0 mm.5

Fe 0 ÈÈ.23 0 òò.48 0 mm.4

Al 0 ÈÈ.11 0 òò.36 0 mm.7

P 0 ÈÈ.014

Mo 0 ÈÈ.00006 0 òò.0006 2 mm.1

V 0 ÈÈ.0014 0 òò.0010 0 mm.2

Cu 0 ÈÈ.0008 0 òò.0014 0 mm.4

Zn 0 ÈÈ.0042 0 òò.0050 0 mm.2

As 0 ÈÈ.0016 0 òò.0017 0 mm.2

总之, 降水矿化度最低。呈弱酸性, 对于各种可溶性盐类远未饱和。故降水落到地面便具

有能使各种元素进入水中的能力。

( 二) 海水的化学组成及特点

海洋是地球水圈的主体, 是全球水分循环的主要起点和归宿, 也是各大陆外流区的岩石风

化产物最终的聚集场所。海水的历史可追溯到地壳形成的初期, 在漫长的岁月里, 由于地壳的

变动和广泛的生物活动, 改变着海水的某些化学成分。

1. 海水的化学组成 目前海水中已发现 80 多种化学元素( 表 1 - 13) , 但其含量差别很大。

主要化学元素是氯、钠、镁、硫、钙、钾、溴、碳、锶、硼、硅、氟等 12 种, 其含量约占全部海水化学元

素含量的 99.8 % ～99.9% , 因此被称为海水的大量元素。其他元素在海洋中含量极少, 都在 1

毫克 /升以下, 称为海水的微量元素。海水化学元素最大特点之一是上述 12 种主要离子浓度之

间的比例几乎不变, 因此称为海水组成的恒定性。它对计算海水盐度具有重要意义。溶解在海

水中的元素绝大部分是以离子形式存在的。海水中主要盐类含量见表 1 - 14。由表可知氯化

物含量最高, 占 88.6% , 其次是硫酸盐占 10.8% 。

对海水中盐类的来源说法不一。一种说法是, 海水中的盐类是由河流带来的。可是河水

与海水在目前所含的盐类差别很大 ( 表 1 - 15 ) 。虽然河水所含的碳酸盐最多 , 但当河水入海

后 , 一部分碳酸盐便沉淀; 另一部分碳酸盐被大海中的动物所吸收, 构成它们的甲壳和骨骼

等 , 因此海水中的碳酸盐大大减少。氮、磷、硅的化合物和有机质也大量地被生物所吸收, 故

海水中这些物质的含量也减少。硫酸盐近于平衡状态。惟有氯化物到大海中被消耗得最

少 , 因长年日积月累 , 其含量不断缓慢增多。另一种说法是, 由于海底火山活动使海洋中的

氯化物和硫酸盐增多。
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表 1 - 13 海水中 60种主要化学元素的平均浓度和总含量

元素
浓  度

( mg/ l)

海洋中总量

( t)
元 素

浓  度

( mg / l)

海洋中总量

( t)

氯 19000 ää.0 29 ¡¡.3× 1015 钒 0 ©©.002 3× 109 š

钠 10500 ää.0 16 ¡¡.3× 1015 锰 0 ©©.002 3× 109 š

镁 1350 ää.0 2 ¡¡.1× 1015 钛 0 ©©.001 1 ŠŠ.5× 109

硫 885 ää.0 1 ¡¡.4× 1015 锑 0 ©©.0005 0 ŠŠ.8× 109

钙 400 ää.0 0 ¡¡.6× 1015 钴 0 ©©.0005 0 ŠŠ.8× 109

钾 380 ää.0 0 ¡¡.6× 1015 铯 0 ©©.0005 0 ŠŠ.8× 109

溴 65 ää.0 0 ¡¡.1× 1015 铈 0 ©©.0004 0 ŠŠ.6× 109

碳 28 ää.0 0 yy.04× 1015 钇 0 ©©.0003 5× 108 š

锶 8 ää.0 12000× 109 Ë银 0 ©©.0003 5× 108 š

硼 4 ää.6 7100× 109 Ë镧 0 ©©.0003 5× 108 š

硅 3 ää.0 4700× 109 Ë氪 0 ©©.0003 5× 108 š

氟 1 ää.3 2000× 109 Ë氖 0 ©©.0001 150× 106 š

氩 0 ää.6 930× 109 Ë镉 0 ©©.0001 150× 106 š

氮 0 ää.5 780× 109 Ë钨 0 ©©.0001 150× 106 š

锂 0 ää.17 260× 109 Ë氙 0 ©©.0001 150× 106 š

钕 0 ää.12 190× 109 Ë锗 0 ©©.00007 110× 106 š

磷 0 ää.07 110× 109 Ë铬 0 ©©.00005 78× 106 š

碘 0 ää.06 93× 109 Ë钍 0 ©©.00005 78× 106 š

钡 0 ää.03 47× 109 Ë钪 0 ©©.00004 62× 106 š

铟 0 ää.02 31× 109 Ë铅 0 ©©.00003 46× 106 š

锌 0 ää.01 16× 109 Ë汞 0 ©©.00003 46× 106 š

铁 0 ää.01 16× 109 Ë镓 0 ©©.00003 46× 106 š

铝 0 ää.01 16× 109 Ë铋 0 ©©.00002 31× 106 š

钼 0 ää.01 16× 109 Ë铌 0 ©©.00001 15× 106 š

硒 0 ää.004 6× 109 Ë铊 0 ©©.00001 15× 106 š

锡 0 ää.003 5× 109 Ë氦 0 ©©.000005 8× 106 š

铜 0 ää.003 5× 109 Ë金 0 ©©.000004 6× 106 š

砷 0 ää.003 5× 109 Ë钋 2× 10 - 9 3000 ¡

铀 0 ää.003 5× 109 Ë镭 1× 10 - 10 150 ¡

镍 0 ää.002 3× 109 Ë氡 0 ©©.6× 10 - 15 1× 10 - 3

表 1 - 14 海水中主要的盐分含量

盐 类 组 成 成 分 每千克海水中的克数 百分比 ( % )

氯化钠

氯化镁

27 óó.2

3 ó.8
  

77 ¢¢.7

10 ¢.9
88 k.6

硫酸镁 1 óó.7 4 ¡¡.9

硫酸钙 1 óó.2 3 ¡¡.4

硫酸钾 0 óó.9 2 ¡¡.5

碳酸钙 0 óó.1 0 ¡¡.3

溴化镁及其它 0 óó.1 0 ¡¡.3

总 计 35 óó.0 100 ¡¡.0
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表 1 - 15 海水与河水所含盐类的比较( % )

盐 类 成 分 河水 海水

氯化物 5 ÉÉ.20 88 ¡¡.64

硫酸盐 9 ÉÉ.90 10 ¡¡.80

碳酸盐 60 ÉÉ.10 0 ¡¡.34

氮、磷、硅的化合物及有机物质 24 ÉÉ.80 0 ¡¡.22

合计 100 ÉÉ.00 100 ¡¡.00

2. 海水的盐度 单位质量海水中所含溶解物质的质量 , 叫海水盐度。它是海水物理、化

学性质的重要标志。近百年来 , 由于测定盐度的原理和方法不断变革, 盐度的定义已屡见变

更。

20 世纪 50 年代以来, 海洋化学家致力于电导测盐的研究。因为海水是多种成分的电解质

溶液, 故海水的电导率取决于盐度、温度和压力。在温度、压力不变情况下, 电导率的差异反映

着盐度的变化, 根据这个原理, 可以由测定海水的电导率来推算盐度。

为了确定电导率和盐度的对应关系, 引入电导比的概念, 即某一海水样品的电导率与氯化

钾标准溶液的电导率之比。此标准溶液的浓度为 1 千克溶液中含 KCl 32.435 6 克, 在 15℃时,

其电导率与盐度为 35.0000× 10
- 3
的标准海水电导率相等。在实验室里, 将标准海水用蒸馏水

稀释或蒸发浓缩, 在 15℃恒温下, 同时测定其盐度和电导比, 便可建立两者间的对应关系。在

海洋调查和海洋站日常工作中, 只需测定电导比, 便可查出盐度。

1979 年第 17 届国际海洋物理协会通过决议, 将盐度分为绝对盐度和实用盐度, 将后者定

为习惯上的盐度定义, 且定名为“1978 实用盐度”; 为避免与其它物理量的符号重复, 将电导比

的符号改为“K15 ”。盐度单位符号“‰”以“10
- 3
”代替。

1 ) 绝对盐度( S A)  定义为海水中溶解物质的质量与海水质量的比值。在实际工作中, 此

量不易直接量测, 而以实用盐度代替。

2 ) 实用盐度( S)  在温度为 15℃、压强为一个标准大气压下的海水样品的电导率, 与质量

比为 32.435 6× 10
- 3
的标准氯化钾( KCl) 溶液的电导率的比值 K15 来定义。当 K15 精确地等于 1

时, 海水样品的实用盐度恰好等于 35。

实用盐度根据比值 K1 5由下述方程式来确定:

S = 0.008 0 - 0.169 2K
1 / 2

15 + 25.385 1K15 + 14.094 1K
3 / 2

15

- 7.0261 K
2

15 + 2.7081K
5 / 2

1 5 ( 1 - 7)

当海水样品的电导比是任一温度下测定时, 还需进行温度订正。现已制成实用盐度与电导

比查算表及温度订正表, 供实际应用。

实验表明, 绝对盐度和实用盐度呈线性关系, 即 SA = a + bS。参数 a、b 依赖于海水的离子组

成。各地海水的实用盐度略小于绝对盐度, 两者之差不超过 2× 10
- 6
。

海水的盐度在空间上、时间上有一定幅度变化。主要取决于影响海水盐度的各自然环境因

素和发生于海水中的许多过程( 表 1 - 16) 。上述各种过程在不同的海区内所起的作用是不同

的。在低纬海区, 降水、蒸发、洋流和海水紊动、对流混合等起主要作用。降水大于蒸发, 使海水

冲 淡 , 盐度降低 , 蒸发大于降水 , 则盐度升高。盐度较高的洋流流经一海区时 , 可使盐度
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表 1 - 16 影响盐度的因素与增减过程

增  盐  过  程 减 盐 过 程

1 ii. 蒸发

2 i. 结冰

3 i. 高盐洋流流入

4 i. 与高盐海水涡动、对流混合

5 i. 含盐沉积物的溶解

1 ¡¡. 降水

2 ¡. 融冰

3 ¡. 低盐洋流流入

4 ¡. 与低盐海水涡动、对流混合

5 ¡. 大陆上的淡水流入 ( 河流、冰川、冰山 )

增加; 反之, 可使盐度降低。在高纬海区, 除受上述因素影响外, 结冰和融冰也能影响盐度。在

大陆沿海地区, 因河流等淡水注入, 使盐度降低。例如, 我国长江口附近, 在夏季因流量增加, 使

海水冲淡, 盐度值平均可降低到 11.5× 10
- 3
左右。

图 1 - 13 世界大洋表面蒸发降水与盐度年平

均值的地理分布

P. 大气降水量 ;  E. 蒸发量 ;  E - P. 蒸发量与降

水量之差 ;  S. 盐度

世界大洋的平均盐度是 34.69× 10
- 3
。绝大部

分海域表面盐度变化在 33 ～37× 10
- 3
之间。海洋

表面盐度分布的总趋势是从亚热带海区向高、低纬

递减, 并形成鞍形( 图 1 - 13、1 - 14) 。赤道附近平

均年降水量大于蒸发量 350 毫米, 表层海水被稀

释, 普遍为低盐度海区。南北纬 20°～30°的信风带

海域, 蒸发量超过降水量达 700 ～1100 毫米, 故三

大洋上都出现高盐度中心。尤以南、北大西洋的亚

热带表面盐度最大, 达 37.25× 10
- 3
以上。西风带上

降水量超过蒸发量, 盐度逐渐降低到 34× 10
- 3
以下。

极地海域蒸发量最小, 尤其是北冰洋, 由于大量河水

注入及大陆冰的融化, 盐度减小到 33× 10
- 3
以下。

由图 1 - 14 可见, 大洋上盐度等值线大体与纬

线平行, 但寒流与暖流经过的海域, 盐度等值线有

明显的弯曲。在寒暖流交汇的地方盐度等值线密

集, 盐度水平梯度增大。

大洋表层盐度随时间变化的幅度很小, 一般日变幅不超过 0.05× 10
- 3

, 年变幅不超过 2×

10
- 3
。只有大河河口附近, 或有大量海冰融化的海域, 盐度的年变幅才比较大。

( 三) 河水化学成分的特点

河水流动迅速, 交替期平均只有 16 天。河水与河床砂石接触时间短, 其矿化作用很有限。

河水的水化学属性几乎完全取决于补给水源的性质及比例。

1. 河水的矿化度普遍低 一般河水矿化度小于 1 克 /升, 平均只有 0.15 ～0.35 克 /升。在

各种补给水源中, 地下水的矿化度比较高, 而且变化大; 冰雪融水的矿化度最低, 由雨水直接形

成的地表径流矿化度也很小。

2. 河水中各种离子的含量差异很大 河水中各种离子含量见表 1 - 17、1 - 12。其含量顺

序: HCO
-

3 > SO
2 -

4 > Cl
-

> NO3 ; 阳离子 Ca
2 +

> Na
+

> Mg
2 +

> K
+
。

  3. 河水化学组成的空间分布有差异性 大的江河 , 流域范围广, 流程长 , 流经的区域条
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图 1 - 14 海面盐度的分布

表 1 - 17 世界河水的平均组成( mg/l)

地 区 HCO3 `SO4 ÙCl NO3 êCa Mg Na K Fe SiO3 ñ总 量

北美洲 68 ½20 W8 ò1 c21 Ó5 ó9 ¶1 ÕÕ.4 0 ��.16 9 Ž142 ý

南美洲 31 ½4 XX.8 4 òò.9 0 cc.7 7 ÔÔ.2 1 óó.5 4 ¶2 Õ1 ��.4 11 ••.9 69 þ

欧洲 95 ½24 W6 òò.9 3 cc.7 31 ÓÓ.1 5 óó.6 5 ¶¶.4 1 ÕÕ.7 0 ��.8 7 ŽŽ.5 182 ý

亚洲 79 ½8 XX.4 8 òò.7 0 cc.7 18 ÓÓ.4 5 óó.6   9 ZZ.3 0 ��.01 11 ••.7 142 ý

非洲 43 ½13 WW.5 12 ññ.1 0 cc.8 12 ÓÓ.5 3 óó.8 11 µ⋯⋯ 1 ��.3 23 ••.2 121 ý

大洋洲 31 ½½.6 2 XX.6 10 ñ0 cc.05 3 ÔÔ.9 2 óó.7 2 ¶¶.9 1 ÕÕ.4 0 ��.3 3 ŽŽ.9 59 þ

世 界 58 ½½.4 11 WW.2 7 òò.8 1 c15 Ó4 óó.1 6 ¶¶.3 2 ÕÕ.3 0 ��.67 13 ••.1 120 ý

阴离子

阳离子

0 ¾¾.958

⋯⋯

0 XX.233

⋯⋯

0 òò.220

⋯⋯

0 cc.017

⋯⋯

⋯⋯

0 ÏÏ.750

⋯⋯

0 óó.342

⋯⋯

0 ±±.274

⋯⋯

0 ÕÕ.059

⋯⋯

⋯⋯

⋯⋯

⋯⋯

1 .428

1 .425

件复杂, 并有不同区域的支流汇入, 各河段水化学特征的不均一性就很明显。离河源越远, 河水

的矿化度越大, 同时钠和氯的比重也增大, 重碳酸盐所占比重减小。

4. 河水化学组成的时间变化明显 河水补给来源随季节变化明显, 因而水化学组成也随

季节变化。以雨水或冰雪融水补给为主的河流, 在汛期河水量增大, 矿化度明显降低。夏季水

生植物繁茂, 使 NO
-

3 、NO
-

2 、NH
+

4 含量减少。枯水季节以地下水补给为主, 河水矿化度增大, 随

着水温降低, 溶解氧增多( 表 1 - 18 ) 。由于水生植物减少, NO
-

3 、NO
-

2 、NH
+

4 的含量可达全年最

大值。

( 四) 湖水化学成分的特点

湖泊是陆地表面天然洼陷中流动缓慢的水体。湖泊的形态和规模、吞吐状况及所处的地理

环境, 造成了湖水化学成分及其动态的特殊性。湖水的化学成分和含盐量与海水、河水、地下水

有明显差异。
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表 1 - 18 温度、盐度与溶解氧饱和值( a)

温度 ( ℃ )
氯化物浓度 ( mg / l )

0 ï5000 Å10000 J15000 ’20000 Ú
温度 ( ℃ )

氯化物浓度 ( mg / l)

0 l5000 B10000 Ç15000 �20000 W

0 i14 ÇÇ.62 13 aa.79 12 ÒÒ.97 12 �. 14 11 a. 32 16 ú9 /. 95 9 É. 46 8 :. 96 8 ‚. 47 7 Ì. 99

1 i14 Ç. 23 13 a. 41 12 Ò. 61 11 �. 82 11 a. 03 17 ú9 /. 74 9 É. 26 8 :. 78 8 ‚. 36 7 Ì. 84

2 i13 Ç. 84 13 a. 05 12 Ò. 28 11 �. 52 10 a. 76 18 ú9 /. 54 9 É. 07 8 :. 62 8 ‚. 15 7 Ì. 70

3 i13 Ç. 48 12 a. 72 11 Ò. 98 11 �. 24 10 a. 50 19 ú9 /. 35 8 É. 89 8 :. 45 8 ‚. 00 7 Ì. 56

4 i13 Ç. 13 12 a. 41 11 Ò. 69 10 �. 97 10 a. 25 20 ú9 /. 17 8 É. 73 8 :. 30 7 ‚. 86 7 Ì. 42

5 i12 Ç. 80 12 a. 09 11 Ò. 39 10 �. 70 10 a. 01 21 ú8 /. 99 8 É. 57 8 :. 14 7 ‚. 71 7 Ì. 28

6 i12 Ç. 48 11 a. 79 11 Ò. 12 10 �. 45 9 a. 78 22 ú8 /. 83 8 É. 42 7 :. 99 7 ‚. 57 7 Ì. 14

7 i12 Ç. 17 11 a. 51 10 Ò. 85 10 �. 21 9 a. 57 23 ú8 /. 68 8 É. 27 7 :. 85 7 ‚. 43 7 Ì. 00

8 i11 Ç. 87 11 a. 24 10 Ò. 61 9 �. 98 9 a. 36 24 ú8 /. 53 8 É. 12 7 :. 71 7 ‚. 30 6 Ì. 87

9 i11 Ç. 59 10 a. 97 10 Ò. 36 9 �. 76 9 a. 17 25 ú8 /. 38 7 É. 96 7 :. 56 7 ‚. 15 6 Ì. 74

10 i11 Ç. 33 10 a. 73 10 Ò. 13 9 �. 55 8 a. 98 26 ú8 /. 22 7 É. 81 7 :. 42 7 ‚. 02 6 Ì. 61

11 i11 Ç. 08 10 a. 49 9 Ò. 92 9 �. 35 8 a. 80 27 ú8 /. 07 7 É. 67 7 :. 28 6 ‚. 88 6 Ì. 49

12 i10 Ç. 83 10 a. 28 9 Ò. 72 9 �. 17 8 a. 62 28 ú7 /. 92 7 É. 53 7 :. 14 6 ‚. 75 6 Ì. 37

13 i10 Ç. 60 10 a. 05 9 Ò. 52 8 �. 98 8 a. 48 29 ú7 /. 77 7 É. 39 7 :. 00 6 ‚. 62 6 Ì. 25

14 i10 Ç. 37 9 a. 85 9 Ò. 32 8 �. 80 8 a. 30 30 ú7 /. 63 7 É. 25 6 :. 86 6 ‚. 49 6 Ì. 13

15 i10 Ç. 15 9 a. 65 9 Ò. 14 8 �. 63 8 a. 14

  a 表中数据系指淡水和咸水暴露在含氧 20.90% 的干燥空气中 , 总压力为 760 毫米汞柱时的饱和值。

1. 湖水的矿化度有差异 按照矿化度, 通常将湖泊分为淡水湖 ( < 1 克 /升) 、微咸水湖

( 1—24.7 克 /升) 、咸水湖( 24.7 ～35 克 /升 ) 、盐湖 ( > 35 克 /升 ) 几种类型。不同类型的湖泊,

其地理分布具有地带性规律。在湿润地区, 年降水量大于年蒸发量, 湖泊多为吞吐湖, 水流交替

条件好, 湖水矿化度低, 为淡水湖。在干旱地区, 湖面年蒸发量远大于年降水量, 内陆湖的入湖

径流全部耗于蒸发, 导致湖水中盐分积累, 矿化度增大, 形成咸水湖或盐湖。不同地区湖泊具有

不同的化学成分和矿化度。湖水与海水在化学成分上的差异, 主要体现在湖水主要离子之间,

无一定比例关系。

2. 湖中生物作用强烈 营养元素( N、P) 在湖水、生物体、底质中循环, 各地的淡水湖泊都

有不同程度的富营养化的趋势。

3. 湖水交替缓慢, 深水湖有分层性 随着水深的增加, 溶解氧的含量降低, CO2 的含量增

加。在湖水停滞区域, 会形成局部还原环境, 以致湖水中游离氧消失, 出现 H2 S、CH4 类的气体。

( 五) 地下水的化学特征

地下水化学组成类型之多, 地区性差异之大, 是其它天然水不可比的。关于地下水化学成

分的起源和形成过程, 至今仍有许多长期争论的问题没有解决。地下水化学基本特点如下:

1. 地下水充填于岩石、土壤空隙中, 与岩石、土壤广泛接触, 渗流速度很小, 循环交替缓慢,

而且地下水贮存于岩石圈上部相当大的深度( 10 公里) , 构成了地下水圈。从地表到地下深处,

介质的温度、压力、渗流运动等热力、动力条件大不相同, 使得土壤和岩石圈各种元素及化合物

都可能存在于地下水中。矿化后的地下水汇入河流、湖泊、海洋等, 对其化学组成有很大影

响。
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2. 矿化度变化范围大, 从淡水直到盐水。在淡水中阴离子以 HCO
-

3 为主, 阳离子以 Ca
2 +

为主。随着矿化度的增加, 阴离子按 HCO
-

3 →SO
2 -

4 →Cl
-
次序递增; 阳离子中 Na

+
的含量增多,

逐渐代替 Ca
2 +
成为主要成分, 而且 Mg

2 +
的含量稍有增加。

3. 地下水的化学成分的时间变化极为缓慢, 常需以地质年代衡量。

4. 地下水与大气接触有很大的局限性, 仅限于距地表最近的含水层, 此层可溶入氧气成为

地下水氧化作用带。然而地下水中 CO2 的含量比较多, 因为生物的呼吸、有机质的分解, 使土

壤空气中 CO2 的含量可达 1 % ～7% 。如果地下水交替缓慢, 则氧很快耗尽, 成为还原环境。围

岩中若含有机质, 则地下水便富集 H2 S、CH4 等气体。

第三节 地球上水的分布与水资源

水是地球上分布最广泛的物质之一。它以气态、液态和固态三种形式存在于空中、地表与

地下, 成为大气水、海水、陆地水, 以及存在于所有动、植物有机体内的生物水, 组成了一个统一

的相互联系的水圈。

一、地球上水的分布

地球总面积为 5.1 亿平方公里, 其中海洋面积为 3.613 亿平方公里 ( 表 1 - 19) , 约占地球

总面积的7 0.8 % 。海洋的总水量为13.38亿立方公里 , 占地球总水量的9 6.5 % , 折合成水深

表 1 - 19 全球的水储量

水的类型
分布面积

( 104 km 2 )

水  量

( 104 km3 )

水 深

( m)

世界水储量中的 ( % )

占总储量 占淡水储量

( 1) ( 2) ( 3) ( 4) ( 5) ( 6 )

一、海洋水 36 130 €133 800 $3 700 Œ96 ¿¿.5    —   

二、地下水 ( 重力水和毛管水 ) 13 480 €2 340 $174 Œ1 ¿¿.7    —    

  其中地下水淡水 13 480 €1 053 $78 Œ0 ¿¿.76 30 OO.1

三、土壤水 8 200 €1 $$.65 0 ŒŒ.2 0 ¿¿.001 0 OO.05

四、冰川与永久雪盖 1 622 €€.75 2 406 $$.41 1 463 Œ1 ¿¿.74 68 OO.7

  1 ii. 南极 1 €€.398 2 160 $1 546 Œ1 ¿¿.56 61 OO.7

  2 ii. 格陵兰 180 €€.24 234 $1 298 Œ0 ¿¿.17 6 OO.68

  3 ii. 北极岛屿 22 €€.61 8 $$.35 369 Œ0 ¿¿.006 0 OO.24

  4 ii. 山脉 22 €€.4 4 $$.06 181 Œ0 ¿¿.003 0 OO.12

五、永冻土底冰 2 €€.100 30 $$.0 14 Œ0 ¿¿.222 0 OO.86

六、湖泊水 206 €€.87 17 $$.64 85 ŒŒ.7 0 ¿¿.013   —    

  1 ii. 淡水 123 €€.64 9 $$.10 73 ŒŒ.6 0 ¿¿.007 0 OO.26

  2 ii. 咸水 82 €€.23 8 $$.54 103 ŒŒ.8 0 ¿¿.006   —    

七、沼泽水 268 €€.26 1 $$.147 4 ŒŒ.28 0 ¿¿.000 8 0 OO.03

八、河床水 14 €€.880 0 $$.212 0 ŒŒ.014 0 ¿¿.000 2 0 OO.006

九、生物水 51 €€.000 0 $$.112 0 ŒŒ.002 0 ¿¿.000 1 0 OO.003

十、大气水 51 €€.000 1 $$.29 0 ŒŒ.025 0 ¿¿.001 0 OO.04

水体总储量

其中淡水储量

51 000

14 800 €

138 598 461  

3 502 921 $

2 718 

235 Œ

100     

2 ¿¿.53  

    —  

100 O
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可达 3 700 米, 如果平铺在地球表面, 平均水深可达 2 640 米。除海洋外, 还有湖泊、河流、沼泽、

冰川等。地表约四分之三被水所覆盖。

地表之上的大气中的水汽来自地球表面各种水体水面的蒸发、土壤蒸发及植物散发, 并借

助空气的垂直交换向上输送。一般说来, 空气中的水汽含量随高度的增大而减少。观测证明,

在 1 500 ～2 000 米高度上, 空气中的水汽含量已减少为地面的一半; 在 5 000 米高度, 减少为地

面的十分之一; 再向上, 水汽含量就更少了, 水汽最高可达平流层顶部, 高度约 55 000 米。大气

水在 7 公里以内总量约有 12 900 立方千米, 折合成水深约为 25 毫米, 仅占地球总水量的

0.001% 。虽然数量不多, 但活动能力却很强, 是云、雨、雪、雹、霰、雷、闪电的根源。

地表之下储存于地壳约 10 千米范围含水层中的重力水, 称为地下水。由于全球各地的地

质构造、岩石条件等变化复杂, 很难对地下水储量作出精确估算。从已发表的研究成果来看, 储

量大小之间可差一个数量级。现根据苏联学者 1974 年所发表的研究成果, 从地面至深达 2 千

米的地壳内, 地下水总储量为 2 340 万立方千米。

土壤水是指储存于地表最上部约 2 米厚土层内的水。据调查土层的平均湿度为 10 % , 相

当于含水深度为 0.2 米, 如果以陆地上土层覆盖总面积 8 200 万平方千米计算, 那么土壤水的

储量为 16 500 立方千米。地球表面生物体内的贮水量约为 1 120 立方千米。

地球上的水, 水平分布面积很广, 垂直分布存在于大气圈、生物圈、岩石圈之中, 其水量非常

丰富, 约为 13.86 亿立方千米, 所以地球有“水的行星”之称。

二、水资源涵义与特性

水是宝贵的自然资源, 也是自然生态环境中最积极、最活跃的因素。同时, 水又是人类生存

和社会经济活动的基本条件, 其应用价值表现为水量、水质及水能三个方面。

( 一) 水资源的涵义

1. 广义水资源 世界上一切水体, 包括海洋、河流、湖泊、沼泽、冰川、土壤水、地下水及大

气中的水分, 都是人类宝贵的财富, 即水资源。按照这样理解, 自然界的水体既是地理环境要

素, 又是水资源。但是限于当前的经济技术条件, 对含盐量较高的海水和分布在南北两极的冰

川, 目前大规模开发利用还有许多困难。

2. 狭义水资源 狭义的水资源不同于自然界的水体, 它仅仅指在一定时期内, 能被人类直

接或间接开发利用的那一部分动态水体。这种开发利用, 不仅目前在技术上可能, 而且经济上

合理, 且对生态环境可能造成的影响也是可接受的。这种水资源主要指河流、湖泊、地下水和土

壤水等淡水, 个别地方还包括微咸水。这几种淡水资源合起来只占全球总水量的 0.32% 左右,

约为 1 065 万立方公里。淡水资源与海水相比, 所占比例很小, 但却是目前研究的重点。

这里需要说明的是, 土壤水虽然不能直接用于工业、城镇供水, 但它是植物生长必不可少的

条件, 可以直接被植物吸收, 所以土壤水应属于水资源范畴。至于大气降水, 它不仅是径流形成

的最重要因素, 而且是淡水资源的最主要, 甚至惟一的补给来源。

( 二) 水资源的特性

1. 水资源的循环再生性与其有限性 水资源与其它资源不同, 在水文循环过程中使水不

断的恢复和更新, 属可再生资源。水循环过程具有无限性的特点, 但在其循环过程中, 又受太阳

辐射、地表下垫面、人类活动等条件的制约, 每年更新的水量又是有限的, 而且自然界中各种水
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体的循环周期不同( 见表 2 - 1 ) , 水资源恢复量也不同, 反映了水资源属动态资源的特点。所以

水循环过程的无限性和再生补给水量的有限性, 决定了水资源在一定限度内才是“取之不尽, 用

之不竭”的。在开发利用水资源过程中, 不能破坏生态环境及水资源的再生能力。

2. 时空分布的不均匀性 作为水资源主要补给来源的大气降水、地表径流和地下径流等

都具有随机性和周期性, 其年内与年际变化都很大; 它们在地区分布上也很不均衡, 有些地方干

旱水量很少, 但有些地方水量又很多而形成灾害, 这给水资源的合理开发利用带来很大的困难。

3. 利用的广泛性和不可代替性 水资源是生活资料又是生产资料, 在国计民生中用途广

泛, 各行各业都离不开它。从水资源利用方式看, 可分为耗用水量和借用水体两种。生活用水、

农业灌溉、工业生产用水等, 都属于消耗性用水, 其中一部分回归到水体中, 但量已减少, 而且水

质也发生了变化; 另一种使用形式为非消耗性的, 例如, 养鱼、航运、水力发电等。水资源这种综

合效益是其它任何自然资源无法替代的。此外, 水还有很大的非经济性价值, 自然界中各种水

体是环境的重要组成部分, 有着巨大的生态环境效益, 水是一切生物的命脉。不考虑这一点, 就

不能真正认识水资源的重要性。随着人口的不断增长, 人民生活水平的逐步提高, 以及工农业

生产的日益发展, 用水量将不断增加, 这是必然的趋势。所以, 水资源已成为当今世界普遍关注

的重大问题。

4. 利与害的两重性 由于降水和径流的地区分布不平衡和时程分配的不均匀, 往往会出

现洪涝、旱碱等自然灾害。开发利用水资源目的是兴利除害, 造福人民。如果开发利用不当, 也

会引起人为灾害, 例如, 垮坝事故、水土流失、次生盐渍化、水质污染、地下水枯竭、地面沉降、诱

发地震等, 也是时有发生的。水的可供开发利用和可能引起的灾害, 说明水资源具有利与害的

两重性。因此, 开发利用水资源必须重视其两重性这一特点, 严格按自然和社会经济规律办事,

达到兴利除害的双重目的。水资源不只是自然之物, 而且有商品属性。一些国家都建立了有偿

使用制度, 在开发利用中受经济规律制约, 体现了水资源的社会性与经济性。

三、世界水资源

水资源是指全球水量中可为人类生存、发展所利用的水量, 主要是指逐年可以得到更新的

那部分淡水量。最能反映水资源数量和特征的是年降水量和河流的年径流量。年径流量不仅

包含降水时产生的地表水, 而且还包括地下水的补给。所以, 世界各国通常采用多年平均径流

量来表示水资源量。

包括南极冰川在内, 世界各大洲陆地年径流总量为 4.68 万( 表 1 - 20) , 折合平均径流深为

314 毫米。1971 年全世界人口为 36.4 亿, 人均年径流量为 12 900 立方米; 1982 年世界人口增

到 45 亿, 则人均占有径流量减为 10 400 立方米; 1990 年世界人均水资源占有径流量下降为

7 800立方米, 我国人均为 2 338 立方米。年径流量超过 10 000 亿立方米的国家有巴西、加拿

大、美国、印度尼西亚、中国、印度等( 表 1 - 21) 。世界上人均占有年径流量超过 10 000 立方米

的国家有 40 多个, 其中加拿大是人均径流量最多的国家, 达 129 600 立方米 /人, 其次为新西兰

达 94 640 立方米 /人。

水资源在不同地区、不同年份和不同季节的分配是极不均衡的。由于工、农业的不断发展,

人口的急剧增加和生活水平的提高, 不合理的利用水和浪费水的现象则较为严重。在许多国

家, 不断增长的需水量与有限的水资源之间的矛盾日益突出。目前世界上60 % 的地区面临淡
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表 1 - 20 各大洲的水资源

大  陆

( 连同岛屿 )

径 流 量

( mm) ( km3 )
占总径流量的 ( % )

产 水 量

面积 ( 万 km2 )
径流模数

( l / s·km2 )

欧  洲 306 Ú3 210 Ý7 v10 500 µ9 ��.7

亚  洲 332 Ú14 410 ñ31 Š43 475 µ10 &&.5

非  洲 151 Ú4 570 Ý10 Š30 120 µ4 ��.8

北 美 洲 339 Ú8 200 Ý17 Š24 200 µ10 &&.7

南 美 洲 661 Ú17 760 ñ25 Š17 800 µ21 N

澳  洲 453 Ú348 ¼1 v7 683 ¡1 þþ.44

大 洋 洲 1 610 û2 040 Ý4 v1 267 ¡51 &&.1

南 极 洲 156 Ú2 310 Ý5 v13 980 µ5 ��.2

总 陆 面 314 Ú46 800 ñ100 ž14 900 µ10 &&.0

表 1 - 21 主要国家人均、亩均径流水量( 1985)

国    家 巴西 加拿大 美国 印度尼西亚 中国 印度

平均年径流量 ( 亿 m3 ) 51 912 ³31 220 ñ29 702 /28 113 m27 115 «17 800 é

人口 ( 万人 ) 11 909 ³2 409 ñ22 980 /14 750 m103 100 «69 389 é

人均水量 ( m2 /人 ) 43 700 ³129 600 ñ12 920 /19 000 m2 632 «2 450 é

耕地 ( 亿亩 ) 4 ³³.85 6 ññ.54 28 //.40 2 mm.46 15 «24 éé.7

亩均水量 ( m3 /亩 ) 10 704 ³4 774 ñ1 046 /11 300 m1 759 «721 é

水不足的困境, 40 多个国家的水资源严重匮缺。有的国家大量排放污水造成的水资源污染, 不

仅更加加剧了水源不足的矛盾, 而且使世界生态环境受到破坏, 直接威胁着人类自身的健康和

生存条件。

四、我国水资源

( 一) 水资源总量

一个区域水资源总量, 为当地降水形成的地表水和地下水的总和。由于地表水和地下水互

相联系而又相互转化, 因此计算水资源总量时, 不能将地表水资源与地下水资源直接相加, 应扣

除相互转化的重复计算量。

全国多年平均地表水资源量为 27 115 亿立方米, 多年平均地下水资源量为 8 288 亿立方

米, 扣除两者之间的重复计算水量 7 279 亿立方米后, 全国多年平均水资源总量为 28 124 亿立

方米。全国水资源利用分为 9 个一级区( 图 1 - 15) , 北方 5 区多年平均水资源总量为 5 358 亿

立方米, 占全国的 19% , 平均产水模数为 8.8 万立方米 /平方公里, 水资源贫乏; 南方 4 区多年平

均水资源总量为 22 766 亿立方米, 占全国的 81 % , 平均产水模数为 65.4 万立方米 /平方公里,

为北方的 7.4 倍, 水资源丰富。全国区域水资源总量计算成果见表 1 - 22。

( 二) 水资源时空变化

1. 地区分布 因受海陆位置、水汽来源、地形条件等因素影响, 我国水资源的地区分布很

不均匀, 总趋势是由东南沿海向西北内陆递减。
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图 1 - 15 中国水资源利用分区图

一级区名称

Ⅰ东北诸河         Ⅵ华南诸河

Ⅱ海河 Ⅶ东南诸河

Ⅲ淮河及山东半岛诸河 Ⅷ西南诸河

Ⅳ黄河 Ⅸ内陆河

Ⅴ长江

表 1 - 22 全国区域多年平均年水资源总量

分区名称
地表水资源量

( 亿 m3 )

地下水资源量

( 亿 m3 )

重复计算量

( 亿 m3 )

水资源总量

( 亿 m3 )

产水模数

( 万 m3 / km2 )

东北诸河 1 652 DD.9 624 ³³.9 349 CC.3 1 928 ôô.5 15 {{.45

海河 287 DD.8 265 ³³.2 131 CC.8 421 ôô.2 13 {{.24

淮河和山东半岛诸河 741 DD.3 393 ³³.0 173 CC.4 960 ôô.9 29 {{.19

黄河 661 DD.5 405 ³³.8 323 CC.6 743 ôô.7 9 {{.36

长江 9 513 DD.0 2 464 ³³.2 2 363 CC.9 9 613 ôô.3 53 {{.16

华南诸河 4 685 DD.0 1 115 ³³.5 1 092 CC.4 4 708 ôô.1 81 {{.08

东南诸河 2 557 DD.0 613 ³³.1 578 CC.4 2 591 ôô.7 108 {{.08

西南诸河 5 853 DD.1 1 543 ³³.8 1 543 CC.8 5 853 ôô.1 68 {{.75

内陆诸河 1 163 DD.7 862 ³³.2 722 CC.0 1 303 ôô.9 3 {{.86

北方五区 4 507 DD.2 2 551 ³³.1 1 700 CC.1 5 358 ôô.2 8 {{.83

南方四区 22 608 DD.1 5 736 ³³.6 5 578 CC.5 22 766 ôô.2 65 {{.41

全国 27 115 DD.3 8 287 ³³.7 7 278 CC.6 28 124 ôô.4 29 {{.46
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降水是水资源的重要补给来源。河川径流的地区分布趋势与降水分布基本一致, 但由于受

地面因素的影响, 地区分布更不均匀。按照年降水和年径流的多少, 全国大致可划分为水资源

条件不同的 5 个地带:

1 ) 多雨 - 丰水带 年降水量大于 1600 毫米, 年径流深超过 800 毫米, 年径流系数在 0.5

以上。包括浙江、福建、台湾、广东等省的大部分地区, 广西东部、云南西南部、西藏东南隅, 以及

江西、湖南、四川西部的山地。其中台湾东北部和西藏东南的局部地区, 年径流深高达 5000 毫

米, 是我国水资源最丰富地区。

2 ) 湿润 - 多水带 年降水量 800 ～1600 毫米, 年径流深 200 ～800 毫米, 年径流系数为

0.25 ～0.5。主要包括沂沭河下游和淮河两岸地区, 秦岭以南汉水流域, 长江中下游地区, 云南、

贵州、四川、广西等省区的大部分及东北的长白山区。

3 ) 半湿润 - 过渡带 年降水量 400 ～800 毫米, 年径流深 50 ～200 毫米, 年径流系数 0.1 ～

0.25。包括黄淮海平原, 东北三省、山西、陕西的大部分, 甘肃和青海的东南部, 新疆北部和西部

山地, 四川西北部和西藏东部。

4 ) 半干旱 - 少水带 年降水量 200 ～400 毫米, 年径流深 10 ～50 毫米, 年径流系数在 0.1

以下。包括东北地区西部, 内蒙古、宁夏、甘肃的大部分地区, 青海、新疆的西北部和西藏部分地

区。

5 ) 干旱 - 干涸带 年降水量小于 200 毫米, 年径流深不足 10 毫米, 有的地区为无流区。

包括内蒙古、宁夏、甘肃的荒漠和沙漠, 青海的柴达木盆地, 新疆的塔里木盆地和准噶尔盆地, 西

藏北部羌塘地区。

由于降水、地表水和水文地质条件的不同, 我国平原地区地下水资源的差异也很大。

2. 多年变化 水资源通常以丰枯变化规律反映多年变化过程, 以极值比表示年际变差幅

度。

1 ) 丰枯变化规律 根据全国 53 个有长系列年降水和年径流资料的测站的模比系数差积

曲线分析, 全国水资源丰枯变化规律大致可归纳为三种类型:

① 有比较明显的 60 ～80 年长周期。属于这一类测站最多, 约占分析站数的 58% , 其特点

是上升段和下降段很长, 一般为 25 ～35 年。在地区上南北方不同步, 大致相差半个周期, 北方

处于上升段, 南方则为下降段, 北方处于下降段, 南方则为上升段, 反映了全国时常出现的南涝

北旱或北涝南旱的规律。

② 有比较明显的 30 ～40 年短周期。属于这一类的测站甚少, 约占分析站数的 10% , 其特

点是上升段和下降段短, 一般为 15 ～20 年。

③ 没有明显的周期性变化规律。这一类特点是上升段和下降段很短, 而且无规律的出现。

属于这类的测站约占分析站数的 32% 。

2 ) 极值比 系列中最大值与最小值的倍比值, 称为极值比( Km ) , 可以作为反映降水、径流

年际变幅的指标。年径流极值比除了受气候因素影响外, 还与下垫面条件和流域面积大小有密

切关系, 它的分布规律与年降水有些差别。全国部分流量站极值比见表 1 - 23。

3. 季节变化 全国降水量以夏季为最多, 冬季很少, 春季和秋季介于冬、夏之间。春雨和

秋雨各地不同, 多气旋过境地方春雨较多, 多台风过境的地方秋雨较多。

河川年径流量的季节变化取决于河流的补给条件。按照河流补给情况, 全国大致可分为
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三区:   

表 1 - 23 年径流最大、最小值统计

河  名 站  名
集水面积

( km2 )
系列年数

多年平均

径 流 量

( 亿 m3 )

最大年径流量

( 亿 m3 ) 年份

最小年径流量

( 亿 m3 ) 年份

极值比

K m

松花江 哈尔滨 390526 �82 © 384 WW.6 847 �1932 ž123 :1920 Ò6 õõ.9

嫩 江 富拉尔基 123190 �82 ©146 WW.0 397 �1932 ž28 êê.4 1907 Ò14 õõ.0

乌苏里江 兴凯湖 22400 �66 ©19 WW.9 44 ¶¶.2 1960 ž7 ÂÂ.41 1978 Ò6 õõ.0

鸭绿江 水丰水库 45860 �62 ©250 WW.3 395 �1922 ž135 :1976 Ò2 õõ.9

滦 河 滦县 44100 �51 ©47 WW.4 128 �1959 ž16 êê.1 1936 Ò8 õõ.0

潮白河 苏庄 17595 �62 ©81 WW.3 64 ¶¶.7 1939 ž3 ÂÂ.35 1941 Ò19 õõ.3

永定河 官厅水库 43402 �61 ©17 WW.7 32 ¶¶.2 1939 ž7 ÂÂ.16 1930 Ò4 õõ.5

滹沱河 黄壁庄水库 23272 �56 ©22 WW.0 65 ¶¶.6 1954 ž7 ÂÂ.90 1931 Ò8 õõ.3

黄 河 三门峡 688421 �61 ©506 WW.5 840 �1964 ž242 :1923 Ò3 õõ.5

汾 河 河津 38728 �61 ©20 WW.3 44 ¶¶.1 1964 ž8 ÂÂ.46 1936 Ò5 õõ.2

淮 河 中渡 158160 �53 ©340 WW.1 941 �1921 ž64 êê.2 1929 Ò14 õõ.7

长 江 宜昌 1005501 �100 ©4550 WW.7 6037 �1954 ž3345 :1942 Ò1 õõ.8

长 江 寸滩 841291 �87 ©3566 WW.8 4626 �1949 ž2543 :1942 Ò1 õõ.8

西 江 梧州 329705 �80 ©2271 WW.3 3280 �1911 ž1020 :1963 Ò3 õõ.2

郁 江 贵县 87712 �80 ©589 WW.8 911 �1904 ž223 :1963 Ò4 õõ.1

闽 江 竹岐 54500 �42 ©559 WW.1 842 �1937 ž276 :1971 Ò3 õõ.1

① 秦岭以南主要为雨水补给区, 河川径流量的季节变化主要受降水季节分配的影响, 夏汛

比较突出。因流域的调节作用, 河流少雨季节一般比多雨季节滞后一个月左右。

② 东北地区、华北部分地区、黄河上游和西北一些河流, 为雨水和冰雪融水补给区, 有春、

夏两次汛期, 年径流过程线呈双峰型。但一般春汛水量不大, 多数河流占年径流量的 5 % 左右,

少数超过 10% 。

③ 西北内陆地区的祁连山、天山、阿尔泰山、昆仑山以及青藏高原部分河流, 主要由高山冰

雪融水补给, 径流量的变化与气温有密切关系, 年内分配比较均匀。

( 三) 水资源条件和问题

1. 水资源总量不少, 但人均、亩均水量较少, 合理利用和保护水资源应作为我国长期坚持

的国策。我国水资源总量为 28124 亿立方米, 其中河川径流量为 27115 亿立方米, 少于巴西、加

拿大、美国和印度尼西亚, 居世界第五位( 见表 1 - 3 ) 。从水资源总量来说不算少, 但我国人口

众多, 90 年人均地表水量只有 2338 米
3
, 约为世界人均水量的四分之一; 耕地面积也不少, 亩均

水量 1759 立方米, 约为世界亩均水量的四分之三, 可见我国水资源并不富裕。水是重要的资

源, 关系到国计民生, 必须十分珍惜, 合理开发利用, 充分发挥有限资源的作用。

2. 水资源的地区分布很不均匀, 与人口、耕地的分布不相适应, 进行水量的地区调配是水

资源开发利用的重要课题。从全国来说, 南方水多、地少、人多, 北方水少、地多, 造成了南方水

量有余, 北方水量短缺的局面。从表 1 - 24 中可知, 南方四区水资源总量占全国的 81% , 人口

占全国的 54.7% , 耕地只占全国的 35.9% ; 而北方四区( 不含内陆区) 水资源总量只占全国的

14.4% , 耕地却占全国的 58.3% , 人口占全国的 43.2 % 。北方四区人均水量为 938 立方米, 其

中海滦河流域只有430立方米; 而南方四区人均水量为4170立方米, 其中西南诸河高达384 31
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表 1 - 24 各流域片人均水资源量与亩均水资源量比较表( 1985)

流 域 片 名 称

流域片面

积占全国

( % )

水资源

总量

108 m3 5

水资源

占全国

( % )

占全国人口

( % )

占全国耕地

( % )

人均水量

( m3 /人 )

亩均水量

( m3 /亩 )

内流区 内陆河片 ( 含额尔齐斯河 ) 35 88.3 1 303 ��.9 4 XX.6 2 ��.1 5 ��.8 6 290 ;1 470 þ

外

流

区

北
方
五
片

黑龙江流域片 9 88.5 1 351 ��.8 4 ll.8 5 //.1 13 ��.0 2 630 ;679 ñ

辽河流域片 3 88.6 576 ��.7 2 ll.1 4 //.7 6 ��.7 1 230 ;558 ñ

海滦河流域片 3 88.3 421 ��.1 1 ll.5 9 //.8 10 ��.9 430 ;251 ñ

黄河流域片 8 88.3 743 ��.6 2 ll.6 8 //.2 12 ��.7 912 ;382 ñ

淮河流域片 3 88.5 961 ��.0 3 ll.4 15 //.7 14 ��.9 623 ;421 ñ

合  计 28 88.2 4 054 ��.2 14 ll.4 43 //.5 58 ��.2 938 ;454 ñ

南
方
四
片

长江流域片 19 88.0 9 613 ��.4 34 ll.2 34 //.8 24 ��.0 2 760 ;2 620 þ

珠江流域片 6 88.1 4 708 ��.1 16 ll.8 10 //.9 6 ��.8 4 300 ;4 530 þ

浙闽台诸河片 2 88.5 2 591 ��.7 9 ll.2 7 //.2 3 ��.4 3 590 ;4 920 þ

西南诸河片 8 88.9 5 853 ��.1 20 ll.8 1 //.5 1 ��.8 38 400 ;21 800 þ

合  计 36 88.5 22 766 ��.3 81 ll.0 54 //.4 36 ��.0 4 180 ;4 130 þ

合  计 64 88.7 26 820 ��.5 95 ll.4 97 //.9 94 ��.2 2 750 ;1 860 þ

全   国 100 LL.0 28 124 ��.4 100 €€.0 100 CC.0 100 //.0 2 730 ;1 870 þ

立方米。北方四区亩均水量 454 立方米, 其中海滦河流域只有 251 立方米; 南方四区亩均水量

4134 立方米, 其中西南诸河高达 21 783 立方米。南方与北方比, 人均水量为 4.4 倍, 亩均水量

为 9.1 倍; 西南诸河与海滦河相比, 人均水量为 89 倍, 亩均水量为 87 倍。内陆诸河人均、亩均

水量虽然不少, 但有人居住地区水量有限, 水量亦感不足。

为了从根本上改变北方用水紧张的局面, 除了开源节流、合理开发利用和保护水资源外, 应

当积极研究跨流域调水工程措施, 将南方多余的水量调至北方缺水地区, 对水资源进行地区上

的再分配。

3. 水量的年内、年际变化大, 水旱灾害频繁, 抗旱防洪涝始终是一项艰巨任务。我国位于

东亚季风区, 降水和径流的年内分配很不均匀, 年际变化大, 少水年和多水年持续出现。这些特

点是造成水旱灾害频繁、农业生产不稳定的主要原因。

1950—1983 年 34 年中, 全国平均每年水旱灾害面积约 4 亿亩, 占耕地面积约 26% ( 表 1 -

25) ; 成灾面积约 1.6 亿亩, 约占耕地面积的 10% 。水灾面积超过 2 亿亩的有 4 次, 旱灾面积超

过 4 亿亩的有 8 次, 平均三年发生一次较严重的水旱灾害。

全国各地几乎都有可能发生旱灾, 但灾情差别大。全国有 5 个主要旱灾区, 自北而南为松

辽平原、黄淮海平原、黄土高原、四川盆地东部和北部、云贵高原至广东湛江一带。全国约有

70% 以上的受旱面积在这些地区, 以黄淮海平原受旱最严重, 受旱面积占全国受旱面积一半以

上。

洪涝灾害主要发生在黄河、海河、长江、珠江、松花江、辽河等 7 大河的中下游平原地区, 其

中以华北平原和长江中下游平原最为严重, 受灾面积占全国水灾面积四分之三以上。这些地区

耕地广布, 人口众多, 城镇密集, 是中国工农业最发达的地区, 地面高程多在江河洪水位以下, 河

岸虽有大堤防护, 但大洪水的威胁仍然很大, 防洪任务非常繁重。
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表 1 - 25 各流域片 34 年平均水旱灾害面积统计表( 104亩)

流 域 片

名  称

旱   灾

受   灾 成 灾

面积

占耕地

面 积

( % )

占全国

受灾面积

( % )

面积

占全国

成灾面积

( % )

成灾率①

( % )

水   灾

受  灾 成  灾

面积

占耕地

面 积

( % )

占全国

受灾面积

( % )

面积

占全国

成灾面积

( % )

成灾率①

( % )

黑龙江流域片 2 495 È14 uu.3 8 ææ.5  851 w8 99.4 34 ••.1 572 &3 ÓÓ.3 5 66.3 342 Î5 ••.6 59 óó.8

辽河流域片 1 515 È14 u. 2 5 æ. 2 562 w5 99.6 37 •. 1 496 &4 Ó. 6 4 6. 6 284 Î4 •. 7 57 ó. 3

内陆诸河片 1 132 È11 u. 5 3 æ. 9 479 w4 9. 7 42 •. 3 93 &0 Ó. 9 0 6. 8 40 Î0 •. 7 43 ó. 0

海滦河流域片 4 794 È25 u. 3 16 æ. 4 1 769 w17 9. 5 36 •. 9 2 041 &10 Ó. 8 19 6. 0 1 408 Î23 •. 2 69 ó. 0

黄河流域片 3 651 È21 u. 4 12 æ. 5 1 451 w14 9. 4 39 •. 7 877 &5 Ó. 1 8 6. 2 517 Î8 •. 5 59 ó. 0

淮河流域片 5 146 È23 u. 7 17 æ. 6 1 641 w16 9. 2 31 •. 9 2 737 &12 Ó. 6 25 6. 5 1 705 Î28 •. 1 62 ó. 2

长江流域片 8 938 È18 u. 1 30 æ. 5 2 906 w28 9. 7 32 •. 5 3 147 &6 Ó. 4 29 6. 4 1 498 Î24 •. 7 47 ó. 6

珠江流域片 1 612 È15 u. 1 5 æ. 5 455 w4 9. 5 28 •. 2 770 &7 Ó. 2 7 6. 2 273 Î4 •. 5 35 ó. 5

全  国 29 283 È18 u. 8 100 æ. 0 10 114 w100 9. 0 34 •. 5 10 733 &6 Ó. 9 100 6. 0 6 067 Î100 •. 0 56 ó. 5

  ① 成灾率 : 成灾面积 /受灾面积。

4. 水土流失和泥沙淤积严重, 破坏了生态平衡, 增加了江河防洪困难, 降低了水利工程效

益。长期以来人类活动的结果, 我国森林覆盖率很低, 只有 12.9% , 水土流失严重, 其流失面积

为 120 万平方千米。根据近 20 年的泥沙观测资料统计分析( 表 1 - 26) , 全国年输沙模数大于

1000 吨 /平方千米的面积达 60 万平方千米, 其中黄河流域 29 万平方千米, 长江流域 13 万平方千

表 1 - 26 主要江河部分测站含沙量、输沙量( 1985)

河 流 站 名
面积

( km2 )

多年平均

含沙量

( kg/ m3 )

历年最大

含沙量

( kg/ m3 )

多年平均

年输沙

模数

( t / km2 )

多年平均

年输沙量

( 104 t )

实测最大

年输沙量

( 104 t )

实测最大、

最小年输

沙量比值

连续最大

四个月输

沙量占年

输沙量的

( % )

松花江 佳木斯 527 795 +0 11.16 1 ôô.27 20 ¶¶.3 1 070 “1 770 -8 [[.4 72 ÊÊ.5

辽 河 巨流河 129 311 +2 11.59 27 ôô.1 79 ¶¶.2 1 020 “6 780 -39 [[.6 91 ÊÊ.1

大凌河 锦 县 23 048 +13 11.3 139 ô1 190 ¶2 740 “10 700 -17 [[.5 96 ÊÊ.6

滦 河 滦 县 44 100 +4 11.73 81 ôô.1 501 ¶2 210 “8 790 -37 [[.4 96 ÊÊ.7

永定河 官 厅 43 402 +49 11.2 436 ô1 860 ¶8 070 “49 700 -131 [[.5 90 ÊÊ.3

黄 河 兰 州 222 551 +3 11.56 329 ô508 ¶11 300 “26 700 -12 [[.0 88 ÊÊ.0

黄 河 陕 县 687 869 +36 11.9 590 ô2 290 ¶161 000 “391 000 -8 [[.0 83 ÊÊ.7

黄 河 利 津 751 869 +25 11.6 222 ô1 470 ¶110 000 “210 000 -8 [[.7 83 ÊÊ.6

窟野河 温家川 8 645 +184 1 1 700 ô16 000 ¶13 800 “93 ÊÊ.2

无定河 白家川 29 662 +128 11 520 ô5 760 ¶17 100 “44 000 -19 [[.3 92 ÊÊ.2

渭 河 华 县 106 498 +49 11.3 905 ô3 970 ¶42 300 “106 000 -21 [[.3 79 ÊÊ.4

淮 河 鲁台子 91 620 +0 11.592 17 ôô.2 145 ¶1 330 “3 380 -48 [[.4 72 ÊÊ.4

长 江 宜 昌 1 005 501 +1 11.18 10 ôô.5 512 ¶51 400 “75 400 -2 [[.1 82 ÊÊ.8

长 江 汉 口 1 488 036 +0 11.61 4 ôô.42 289 ¶43 000 “57 900 -2 [[.2 68 ÊÊ.3

长 江 大 通 1 705 383 +0 11.53 3 ôô.24 274 ¶46 800 “67 800 -2 [[.0 67 ÊÊ.1

汉 江 皇 庄 142 056 +2 11.06 16 ôô.9 893 ¶12 700 “26 300 -11 [[.8 79 ÊÊ.7

赣 江 外 洲 80 948 +0 11.174 1 ôô.63 137 ¶1 110 “1 860 -8 [[.4 77 ÊÊ.9

闽 江 竹 岐 54 500 +0 11.138 2 ôô.62 136 ¶740 “2 000 -7 [[.4 83 ÊÊ.7

西 江 梧 州 329 705 +0 11.34 1 ôô.08 219 ¶7 230 “14 000 -8 [[.3 82 ÊÊ.6
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米, 辽河流域 6.3 万平方千米, 海滦河 5 万平方千米。黄河中游黄土高原地带, 是中国水土流失

最严重的地区, 年输沙模数大于 5 000 吨 /平方千米的面积就有 15.6 万平方千米, 局部地区高

达 22 000 吨 /平方千米。水土流失造成许多河流含沙量大, 泥沙淤积严重, 全国平均每年进入

河流的悬移质泥沙约 35 亿吨, 其中约有 20 亿吨淤积在外流区水库、湖泊、中下游河道和灌区

内。黄河是中国含泥沙最多的河流, 年平均含沙量和年输沙总量均居世界大河的首位。

水土流失不但造成土壤瘠薄、农业生态失调低产, 而且给水资源开发利用带来许多困难。

例如, 黄河下游由于泥沙淤积造成河床不断抬高, 行洪能力减少, 增加了防洪难度; 华北地区许

多水库淤积严重, 降低了防洪标准和供水效益; 从多沙河流引水灌溉, 泥沙处理也是一个难题。

因此, 除了开源节流、合理利用水资源外, 应加强水土保持工作, 通过生物措施和工程措施综合

治理, 使生态达到良性循环, 减少河流泥沙, 维持水利工程效益。

5. 地下水是我国重要水资源, 要合理开发利用, 防止过量开采。我国地下水平均年资源量

为 8 288 亿立方米。山丘区地下水平均年资源量为 6 762 亿立方米( 表 1 - 27) 。平原区地下水

平均年资源量为 1 873 亿立方米( 含与山丘区地下水资源量间重复计算量 348 亿立方米) 。我国

表 1 - 27 山丘区地下水资源量

流域片名称
计算面积

( km2 )

平均年河

川基流量

( 108 m3 )

平均年河

床潜流量

( 108 m3 )

山前侧向

平均年流

出  量

( 108 m3 )

未计入河
川径流量
的山前泉
水平均年

出 露 量

( 108 m3 )

平均年潜

水蒸发量

( 108 m3 )

浅层地下
水平均年
实际开采
量的净消

耗  量

( 108 m3 )

地下水平

均  年

资源量

( 108 m3 )

黑龙江流域片 593 053 ð213 OO.5 0 ¾¾.4 8 XX.6 0 ��.1 1 ¡¡.0 223 áá.6

辽河流域片 230 524 ð87 OO.4 4 XX.6 3 ¡¡.6 95 áá.6

海滦河流域片 171 372 ð98 OO.5 0 ¾¾.6 22 XX.1 1 ��.4 0 ÞÞ.4 1 ¡¡.6 124 áá.6

黄河流域片 608 357 ð269 OO.7 3 ¾¾.0 13 XX.8 4 ��.0 1 ¡¡.6 292 áá.1

淮河流域片 127 923 ð102 OO.0 3 XX.0 2 ��.3 107 áá.3

长江流域片 1 625 293 ð2217 OO.6 0 XX.4 2 218 áá.0

珠江流域片 550 113 ð1027 OO.8 1 027 áá.8

浙闽台诸河片 218 639 ð561 OO.8 561 áá.8

西南诸河片 851 406 ð1543 OO.8 1 543 áá.8

内陆河流域片 1 782 444 ð447 OO.1 11 ¾¾.3 48 XX.7 27 ��.7 0 ÞÞ.6 535 áá.5

附 : 额尔齐斯河 31 782 ð29 OO.9 0 ¾¾.7 1 XX.2 0 ��.2 31 áá.9

全国总计 6 790 906 ð6 599 OO.1 16 ¾¾.0 102 XX.4 35 ��.7 1 ÞÞ.0 7 ¡¡.8 6 762 áá.0

北方平原区地下水平均年资源量为 1 468 亿立方米 ( 表 1 - 28) , 占全国平原区地下水平均年资

源量的 78.4 % 。我国岩溶山区地下水资源也较丰富有 105.9 亿立方米( 表 1 - 29 ) 。

我国北方地表水资源相对贫乏, 但平原区地下水资源比较丰富且易开发利用。据 1980 年

调查统计, 东北诸河、海河、淮河和山东半岛、黄河、内陆诸河等北方 5 区的地下水开采量为 540

亿立方米, 约占总供水量的四分之一。其中海河流域地下水开采量已达 202 亿立方米 ( 平原区

为 175 亿立方米) , 占全流域供水量 53 % 。有些地区由于过量开采, 地下水位不断下降, 造成了

许多不良后果。例如, 单井出水量减少, 耗电量增加, 采水成本逐年提高; 一些浅井报废, 一些

机井换泵, 井越打越深, 形成恶性循环; 海水入侵, 地下水恶化 ; 城区地面下沉 , 影响城市建设

等。
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表 1 - 28 北方主要平原的地下水资源量

平原类型 平 原 名 称

地下水平

均年资源量

( 108 m3 )

降水平均年入渗补给量

108 m3 ±

占地下水

资源量的

( % )

地表水体平均年渗漏补给量

108 m3 Û

占地下水

资源量的

( % )

一
般
平
原
区

松嫩—三江平原 205 xx.8 173 ••.6 84 bb.3 24 ŒŒ.2 11 ŒŒ.8

辽河平原 101 xx.7 77 ••.6 76 bb.3 20 ŒŒ.0 19 ŒŒ.7

黄淮海平原 476 xx.8 376 ••.0 78 bb.9 81 ŒŒ.2 17 ŒŒ.0

关中平原 30 xx.2 15 ••.1 50 bb.0 14 ŒŒ.8 49 ŒŒ.0

河套平原 56 xx.4 11 ••.5 20 bb.4 37 ŒŒ.0 65 ŒŒ.7

内
陆
闭
合
盆
地
平
原
区

河西走廊 41 xx.8 0 ••.8 2 cc.0 40 ŒŒ.5 97 ŒŒ.0

柴达木盆地平原、青海湖平原及茶

卡 - 砂珠玉平原 35 xx.0 2 ••.8 7 cc.9 31 ŒŒ.0 88 ŒŒ.7

塔里木盆地平原 220 xx.1 4 ••.5 2 cc.0 196 ŒŒ.3 89 ŒŒ.2

准噶尔盆地平原 68 xx.8 4 ••.9 7 cc.1 49 ŒŒ.8 72 ŒŒ.4

伊犁河河谷平原及塔城盆地平原 61 xx.2 1 ••.7 2 cc.8 56 ŒŒ.8 92 ŒŒ.8

山平
间原
盆
地区

 海滦河流域片的张宣 - 蔚怀、大
同、长治、忻县盆地平原

20 xx.3 9 ••.5 46 bb.8  3 ŒŒ.5 17 ŒŒ.2

 黄河流 域片的太原、临 汾、运城
盆地平原

14 xx.4 6 ••.7 46 bb.2 3 ŒŒ.5 24 ŒŒ.2

表 1 - 29 岩溶山区地下水资源

流 域 片 名 称
计 算 面 积

( km2 )

地下水平均年资源量

( 108 m3 )

黄河流域片 31 947 Ó24 00.1

淮河流域片 13 429 Ó22 00.8

长江流域片 378 880 Ó663 00.2

珠江流域片 172 147 Ó254 00.7

浙闽台沿海诸河片 1 530 Ó3 00.2

西南诸河片 40 117 Ó90 00.8

合     计 638 050 Ó1 058 00.8

6. 天然水质相当良好, 但人为污染日趋严重, 防止水质恶化, 保护水源已是当务之急。我

国河流天然水质是相当好的, 矿化度小于 300 毫克 /升的面积占全国面积的 53.2% , 但由于人

口不断增长和工业迅速发展, 污水未经处理排放量增加很快, 水质恶化日趋严重。全国 1985 年

排放废水 327.5 亿立方米, 1990 年排放废水为 353.8 亿立方米。全国 90% 以上污水未经处理

直接排入水域, 使海洋、河流、湖泊、水库遭受了不同程度的污染。农村大量使用高残存留农药、

化肥、乡镇企业排放的废水, 也一定程度的污染了水源。由于水质恶化, 在进行评价的 92100 公

里河长中, 有 66 % 的水质达不到饮用水的标准, 有 11% 水质不符合农业灌溉要求, 有 6% 有毒物

质含量超过污水排放标准, 或受有机物质污染而达到黑臭的严重程度。人口密集、工业发达的

城市附近, 河流污染比较严重, 华北地区有些河流完全成为排污河。一些城市的地下水也遭受

了污染, 北方城市较为严重。随着人口继续增加, 工业持续发展, 科学技术的进步及经济实力的

增长, 可以治理一些废污水, 但当前总的趋势, 废污水量还在继续增长。
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复习思考题

1. 水分子为什么具有极性结构?

2. 随着水温的升降 , 水分子有何变化?

3. 固态水( 冰) 的结构有何特点?

4. 液态水“闪动簇团”理论有何优点?

5. 水的主要物理性质如何?

6. 海水的热量收支受何因素影响?

7. 海水温度分布有何特点?

8. 湖泊水温分布有何特点?

9. 海水状态方程说明什么问题?

10. 试述天然水化学成分的主要组成?

11. 试述天然水的矿化过程。

12. 试述天然水的分类。

13. 大气水化学有何特征?

14. 海水化学有何特征?

15. 何谓海水盐度?

16. 海水盐度的时空分布如何?

17. 河水化学有何特征?

18. 地下水化学有何特征?

19. 湖水化学有何特征?

20. 为什么说地球上水资源是极其丰富的?

21. 试述水资源的涵义及特性?

22. 试述我国小资源的时空变化和主要特征。

·04·



第二章 地球上的水循环

第一节 水循环概述

一、水循环基本过程

( 一) 水循环基本过程

水循环是指地球上各种形态的水, 在太阳辐射、地心引力等作用下, 通过蒸发、水汽输送、凝

结降水、下渗以及径流等环节, 不断地发生相态转换和周而复始运动的过程。

图 2 - 1 全球海陆水循环过程概化图

从全球整体角度来说, 这个循

环过程可以设想从海洋的蒸发开

始, 蒸发的水汽升入空中, 并被气

流输送至各地, 大部分留在海洋上

空, 少部分深入内陆, 在适当条件

下, 这些水汽凝结降水。其中海面

上的降水直接回归海洋, 降落到陆

地表面的雨雪, 除重新蒸发升入空

中的水汽外, 一部分成为地面径流

补给江河、湖泊, 另一部分渗入岩

土层中, 转化为壤中流与地下径

流。地面径流, 壤中流与地下径

流, 最后亦流入海洋, 构成全球性

统一的, 连续有序的动态大系统。

图 2 - 1 为全球海陆间水循环

过程的概化图。整个过程可分解

为水汽蒸发、水汽输送、凝结降水、水分入渗, 以及地表、地下径流等 5 个基本环节。这 5 个环节

相互联系、相互影响, 又交错并存、相对独立, 并在不同的环境条件下, 呈现不同的组合, 在全球

各地形成一系列不同规模的地区水循环。

( 二) 水循环机理

第一, 水循环服从于质量守恒定律。整个循环过程保持着连续性, 既无开始, 也没有结尾。

从实质上说, 水循环乃是物质与能量的传输、储存和转化过程, 而且存在于每一环节。在蒸发环

节中, 伴随液态水转化为气态水的是热能的消耗, 伴随着凝结降水的是潜热的释放, 所以蒸发与

降水就是地面向大气输送热量的过程。据测算, 全球海陆日平均蒸发量为 1.5808 万亿立方米,

是长江全年入海径流量的 1.6 倍, 蒸发这些水汽的总耗热量高达 3.878× 10
2 1
焦耳, 如折合电能

为 10. 77× 10
14
千瓦时, 等于 1990 年全世界各国总发电量的近 100 倍, 所以地面潜热交换成为
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大气的热量主要来源。

由降水转化为地面与地下径流的过程, 则是势能转化为动能的过程。这些动能成为水流的

动力, 消耗于沿途的冲刷, 搬运和堆积作用, 直到注入海洋才消耗殆尽。

第二, 太阳辐射与重力作用, 是水循环的基本动力。此动力不消失, 水循环将永恒存在, 水

的物理性质, 在常温常压条件下液态、气态、固态三相变化的特性是水循环的前提条件; 外部环

境包括地理纬度、海陆分布、地貌形态等则制约了水循环的路径、规模与强度。

第三, 水循环广及整个水圈, 并深入大气圈、岩石圈及生物圈。其循环路径并非单一的, 而

是通过无数条路线实现循环和相变的, 所以水循环系统是由无数不同尺度、不同规模的局部水

循环所组合而成的复杂巨系统。

第四, 全球水循环是闭合系统, 但局部水循环却是开放系统。因为地球与宇宙空间之间虽

亦存在水分交换, 但每年交换的水量还不到地球上总贮水量的 1 /15 亿, 所以可将全球水循环系

统近似的视为既无输入, 又无输出的一个封闭系统, 但对地球内部各大圈层, 对海洋、陆地或陆

地上某一特定地区, 某个水体而言, 既有水分输入, 又有水分输出, 因而是开放系统。

第五, 地球上的水分在交替循环过程中, 总是溶解并携带着某些物质一起运动, 诸如溶于水

中的各种化学元素、气体以及泥沙等固体杂质等。不过这些物质不可能像水分那样, 构成完整

的循环系统, 所以通常意义上的水文循环仅指水分循环, 简称水循环。

二、水循环的类型与层次结构

( 一) 水循环的基本类型

通常按水循环的不同途径与规模, 将全球的水循环区分为大循环与小循环, 如图 2 - 2 所

示。

图 2 - 2 水循环基本类型示意图

1. 大循环 发生于全球海洋与陆地之间的水分交换过程, 由于广及全球, 故名大循环, 又

称外循环。

大循环的主要特点是, 在循环过程中, 水分通过蒸发与降水两大基本环节, 在空中与海洋,

空中与陆地之间进行垂向交换, 与此同时, 又以水汽输送和径流的形式进行横向交换。

交换过程中, 海面上的年蒸发量大于年降水量, 陆面上情况正好相反, 降水大于蒸发; 在横
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向交换过程中, 海洋上空向陆地输送的水汽要多于陆地上空向海洋回送的水汽, 两者之差称为

海洋的有效水汽输送。正是这部分有效的水汽输送, 在陆地上转化为地表及地下径流, 最后回

流入海, 在海陆之间维持水量的相对平衡。

2. 小循环 是指发生于海洋与大气之间, 或陆地与大气之间的水分交换过程。小循环又

称内部循环, 前者又可称为海洋小循环, 后者称陆地小循环。

海洋小循环主要包括海面的蒸发与降水两大环节, 所以比较简单。陆地小循环的情况则要

复杂得多, 并且内部存在明显的差别。从水汽来源看, 有陆面自身蒸发的水汽, 也有自海洋输送

来的水汽, 并在地区分布上很不均匀, 一般规律是距海愈远, 水汽含量愈少, 因而水循环强度具

有自海洋向内陆深处逐步递减的趋势, 如果地区内部植被条件好, 贮水比较丰富, 那么自身蒸发

的水汽量比较多, 有利于降水的形成, 因而可以促进地区小循环。

陆地小循环可进一步区分为大陆外流区小循环和内流区小循环。其中外流区小循环除自身

垂向的水分交换外, 还有多余的水量, 以地表径流及地下径流的方式输向海洋, 高空中必然有等量

的水分从海洋送至陆地, 所以还存在与海洋之间的横向水分交换。而陆地上的内流区, 其多年平

均降水量等于蒸发量, 自成一个独立的水循环系统, 地面上并不直接和海洋相沟通, 水分交换以垂

向为主, 仅借助于大气环流运动, 在高空与外界之间, 进行一定量的水汽输送与交换活动。

( 二) 全球水循环系统的层次结构

如前所述, 全球水循环是由海洋的、陆地的以及海洋与陆地之间的各种不同尺度, 不同等级

的水循环所组合而成的动态大系统。由于这些分子水循环系统既紧密联系, 相互影响, 又相对

独立。所以对这个全球性的动态大系统, 可以根据海陆分布, 各分子系统的尺度、规模不同, 以

及相互之间上下隶属关系, 建立如图 2 - 3 所示的水循环分子等级系统。

图 2 - 3 全球水循环分子等级系统示意图

陆地水循环系统结构比海洋水循环系统要复杂, 而且在四级以下还可进一步区分, 例如长

江流域为四级水循环系统, 汉江作为长江的一级支流, 就属于五级水循环系统, 而丹江是汉江的

支流, 是长江的二级支流, 因而属于六级水循环系统。

三、水体的更替周期

水体的更替周期, 是指水体在参与水循环过程中全部水量被交替更新一次所需的时间, 通
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常可用下式作近似计算:

T =
W
ΔW

( 2 - 1)

式中, T 为更替周期( 年或日、时) ; W 为水体总贮水量( 米
3
) ; ΔW 为水体年平均参与水循环的活

动量( 米
3

/年) 。

以世界大洋为例, 总储水量为 13.38× 10
17
米

3
, 每年海水总蒸发量为 50.5× 10

1 3
米

3
, 以此计

算, 海水全部更新一次约需要 2650 年; 如果以入海径流量 4.7× 10
13
米

3
为准, 则更新一次需要

28468 年。又如世界河流的河床中瞬时贮水量为 21.2× 10
11
米

3
, 而其全年输送入海的水量为

4.7× 10
13
米

3
, 因此一年内河床中水分可更替 22 次, 平均每 16 天就更新一次。大气水更替的速

度还要快, 平均循环周期只有 8 天, 然而位于极地的冰川, 更替速度极为缓慢, 循环周期长达万

年。

表 2 - 1 所列的更替周期, 是在有规律的逐步轮换这一假设条件下得出的平均所需时间。

实际情况要复杂得多, 如深海盆的水需要依靠大洋深层环流才能缓慢地发生更替; 其周期要超

过 2650 年, 而海洋表层的海水直接受到蒸发和降水的影响, 其更替周期显然无需 2000 多年。

尤其是边缘海受入海径流影响, 周期更短。以我国渤海为例, 总贮水量约 19.0× 10
11
米

3
, 而黄

河、辽河、海河多年平均入海水量达 14.55× 10
1 0
米

3
, 仅此一项就使渤水 13 年内就可更新一次。

又如世界湖泊平均循环周期需要 17 年, 而我国长江中下游地区的湖泊, 出入水量大, 交换速度

快, 一年中就可更换若干次。

表 2 - 1 各种水体更替周期

 水 体 周 期 水 体 周 期

极地冰川 10000a 沼泽水 5a

永冻地带地下冰 9700a 土壤水 1a

世界大洋 2500a 河 水 16d

高山冰川 1600a 大气水 8d

深层地下水 1400a 生物水 12h

湖泊水 17a

水体的更替周期是反映水循环强度的重要指标, 亦是反映水体水资源可利用率的基本参

数。因为从水资源永继利用的角度来衡量, 水体的储水量并非全部都能利用, 只有其中积极参

与水循环的那部分水量, 由于利用后能得到恢复, 才能算作可资利用的水资源量。而这部分水

量的多少, 主要决定于水体的循环更新速度和周期的长短, 循环速度愈快, 周期愈短, 可开发利

用的水量就愈大。以我国高山冰川来说, 其总贮水量约为 5× 10
13
米

3
, 而实际参与循环的水量

年平均为 5.46× 10
11
米

3
, 仅为总贮水量的 1 /100 左右, 如果我们想用人工融冰化雪的方法, 增

加其开发利用量, 就会减少其贮水量, 影响到后续的利用。

四、水循环的作用与效应

水循环作为地球上最基本的物质大循环和最活跃的自然现象, 它深刻地影响到全球地理环
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境, 影响生态平衡, 影响水资源的开发利用, 对自然界的水文过程来说, 水循环是千变万化的水

文现象的根源。

( 一) 水文循环与地球圈层构造

地球表层系由大气圈、岩石圈, 生物圈以及水圈组合而成。在这一有序的庞大层次结构中。

水圈居于主导地位, 正是水圈中的水, 通过周流不息的循环运动, 积极参与了圈层之间界面活

动, 并且深入 4 大圈层内部, 将它们耦合在一起。

水循环, 它上达 15 公里的高空, 成为大气圈的有机组成部分, 担当了大气循环过程的主角;

下深地表以下 1 ～3 公里深处, 积极参与岩石圈中化学元素的迁移过程, 成为地质大循环的主要

动力因素; 同时水作为生命活动的源泉, 生物有机体的组成部分, 它全面的参与了生物大循环,

成为沟通无机界和有机界联系的纽带, 并将 4 大圈层串联在一起, 组合成相互影响、相互制约的

统一整体。从这一意义上说, 水循环深刻地影响了地球表层结构的形成以及今后的演变与发

展。

( 二) 水循环与全球气候

水循环一方面受到全球气候变化, 尤其是大气环流活动的影响, 另一方面它又深入大气系

统内部, 极其深刻地制约了全球气候。

首先, 水循环是大气系统能量的主要传输、储存和转化者。因为虽然太阳辐射是地球表层

的根本热源, 但是大气得自太阳的直接辐射, 仅占它吸收的总能量的 30% , 而来自地面的长波

辐射占 23% , 地面与大气之间显热交换占 11% , 来自蒸发潜热输送的能量要占到 36% , 居第一

位。对此, 前苏联学者 М. И. 布德科研究指出, 大气循环的能量, 主要是由水循环过程中汽化

图 2 - 4 地球 - 大气系统的辐射收支

随纬度的分布( 据浅井富雄 , 1984)

实线为地球辐射的净支出 , 虚线为净收入

的太阳辐射

潜热的转化所提供的。他还通过计算表明, 如果大

气圈中的水汽含量比现在减少一半, 地球表面的平

均气温将降低 5℃, 两极地区的冰盖将大大扩展, 地

球将进入冰期。

其次, 水循环通过对地表太阳辐射能的重新再

分配, 使不同纬度热量收支不平衡矛盾得到缓解。

图 2 - 4 是根据 1962—1967 年 5 年间卫星遥感观测

资料所作出的不同纬度辐射收支分布图。它显示出

在南北纬 35°之间地区, 吸收太阳辐射量大于地面

辐射支出量; 而在纬度高于 35°的地带则支出大于

收入。

据估算, 如果没有热平流来调节高低纬度之间

的这种热量分配的不均状态, 那么赤道附近地区的温度要比现今增加 10℃以上, 两极地区则要

降低 20℃。此外, 昼夜的温差亦要远远超过现今的状况。

再次, 水循环的强弱及其路径, 还会直接影响到各地的天气过程, 甚至可以决定地区的气候

基本特征。在这方面, 海洋环流系统的气候效应表现得最为强烈。诸如墨西哥湾流与北大西洋

西风漂流对整个西北欧地区的天气影响, 使得 55°～70°N 之间大洋东岸最冷月平均气温比之同

纬度大洋西岸高出 16 ～20℃, 并在北极圈内出现了不冻港。太平洋的黑潮海流对大陆东海岸

的影响, 以及著名的厄尔尼诺现象与秘鲁海流的关系等, 就是这方面典型的例子。
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此外, 象雨、雪、霜、霰以及台风暴雨等天气现象, 本身就是水循环的产物, 没有水循环, 亦就

不存在这类天气现象。

( 三) 水循环与地貌形态及地壳运动

地壳构造运动奠定了全球海陆分布 , 以及陆地表面上高山、深谷、盆地、平原等等地表形

态的基本轮廓。水循环过程中的流水以其持续不断的冲刷、侵蚀作用、搬运与堆积作用 , 以

及水的溶蚀作用, 在地质构造的基底上重新塑造了全球的地貌形态 , 从两极与高山地区的冰

川地貌、滨海地区的海岸地貌、到河流冲积、堆积地貌以及千姿百态的岩溶地貌 , 无不是水循

环的杰作。

水循环不仅重新塑造了地表形态, 而且还影响到地壳表层内应力的平衡, 是触发地震, 甚至

引起地壳运动的重要原因。据统计, 由于流水的冲刷、搬运作用, 全世界河流每年携带入海离子

径流总量为 2.74× 10
9
吨, 每年入海的固体物质多达 22.0× 10

9
吨, 折合 130× 10

8
米

3
。按此速

率, 只需 2500 万年左右就可将大西洋填平, 另据地质学家斯·马·格里戈也夫估算, 按现今风

吹、水蚀的速度, 经 1.1 亿年, 现在的陆地表面将被削成与世界大洋面齐平。这种日积月累的迁

移、搬运与堆积作用, 逐渐改变地壳表层的应力平衡, 一旦超出其平衡点, 就可能触发地震, 甚至

引起地壳运动, 发生沧海桑田的剧变。像我国新丰江等大型水库在建成蓄水后, 诱发产生六级

地震, 是这方面的具体例证。

( 四) 水循环与生态平衡

水是生命之源, 又是生物有机体的基本组成物质, 无论是动物还是植物, 细胞原生质中大部

分是水, 如人体组织中 70% 是水。据计算地球上所有生物体中含有的水分总量约有 11.2× 10
10

吨, 相当于世界河流瞬时贮水量的 1 /2 , 它们积极的参与了水循环过程, 其平均循环周期仅几小

时, 远远高于一般水体的循环速度。没有水循环, 就不会有生命活动, 亦就不存在生物圈。

同时, 水循环的强度及其时空变化, 还是制约一个地区生态环境平衡或失调的关键; 是影

响地区内生物有机体活动旺盛 , 繁茂, 或凋萎、贫乏的主要因子。例如, 同属于热带, 水循环

强盛的地区, 可以成为生物繁茂的热带雨林, 水循环弱的地区可能成为干旱草原, 甚至热带

沙漠。处于同一纬度带的大陆东西两岸 , 凡是受海洋影响大的海岸, 水循环强盛, 往往风调

雨顺, 生态环境比较适合生物生长; 反之水循环弱的海岸 , 相对来说生态环境比较脆弱, 自然

灾害比较频繁。

此外, 对于同一地区来说 , 水循环强度的时空变化, 又是造成本区洪、涝、旱等自然灾害

的主要原因, 循环强度过大 , 可能引发洪水与涝渍灾害; 循环过弱, 可能产生水资源不足 , 形

成旱灾。

我国华北、西北地区相对于东南沿海地区来说, 生态环境显得比较严峻, 主要原因一是本地

区水循环强度总体上比较弱, 二是时空变化比较大。

( 五) 水循环与水资源开发利用

水是人类赖以生存、发展的宝贵资源, 是廉价、清洁的能源, 是农业的命脉、工业的血液和运

输的大动脉, 它与其它自然资源相比较主要不同点是水资源具有再生性和可以永继利用的特

点。这一特点正是水循环所赋予的。

如果自然界不存在水循环现象, 那么水资源亦就不能再生, 无法永继利用。但必须指出的

是水资源的再生性和可以永继利用不能简单的理解为“取之不尽, 用之不竭”。因为水资源永
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继利用是以水资源开发利用后能获得补充、更新为条件的。更新速度和补给量要受到水循环的

强度、循环周期的长短的制约, 一旦水资源开发强度超过地区水循环更新速度或者遭受严重的

污染, 那么就会面临水资源不足, 甚至枯竭的严重局面。所以对于特定地区而言, 可开发利用的

水资源量是有限的。必须重视水资源的合理利用与保护。只有在开发利用强度不超过地区水

循环更新速度以及控制水污染的条件下, 水资源才能不断获得更新, 才能永继利用。

( 六) 水循环与水文现象以及水文学科的发展

水循环是地球上一切水文现象的根源, 没有水循环, 地球上也就不会发生蒸发、降水, 径流;

不存在江河、湖泊。所以研究地球上的水循环, 是认识和掌握自然界错综复杂的水文现象的一

把钥匙; 是把握自然界各种水体的性质、运动变化及其相互关系的有效方法和手段。可以说水

循环与水量平衡的研究引导了以往水文学科的发展, 亦将指导水文学的未来, 并正从宏观与微

观双向尺度上, 不断拓宽与加深水文学科。

从宏观上讲, 着重全球水循环与全球生物圈、全球气候系统以及岩石圈之间界面过程的研

究, 借助卫星遥感手段, 全球大气圈层和陆地表面的系统观测资料, 用以确定全球尺度的水文循

环与能量通量, 以及它们对环境变迁, 人类活动的影响等。

从微观方面来说, 除了继续发展各类流域水文模型外, 正深入到单元尺度的细微观测与计

算模拟, 开展不同自然地理区的水循环微观过程的实证, 以及土壤水分动态平衡、蒸发、蒸腾水

文模型等研究。

总之, 宏观与微观水循环的研究相结合, 将进一步推动今后水文学向纵深方向发展。

第二节 水 量 平 衡

一、水量平衡概述

( 一) 水量平衡概念

所谓水量平衡, 是指任意选择的区域( 或水体) , 在任意时段内, 其收入的水量与支出的水

量之间差额必等于该时段区域( 或水体) 内蓄水的变化量, 即水在循环过程中, 从总体上说收支

平衡。

水量平衡概念是建立在现今的宇宙背景下。地球上的总水量接近于一个常数, 自然界的水

循环持续不断, 并具有相对稳定性这一客观的现实基础之上的。

从本质上说, 水量平衡是质量守恒原理在水循环过程中的具体体现, 也是地球上水循环能

够持续不断进行下去的基本前提。一旦水量平衡失控, 水循环中某一环节就要发生断裂, 整个

水循环亦将不复存在。反之, 如果自然界根本不存在水循环现象, 亦就无所谓平衡了。因而, 两

者密切不可分。水循环是地球上客观存在的自然现象, 水量平衡是水循环内在的规律。水量平

衡方程式则是水循环的数学表达式, 而且可以根据不同水循环类型, 建立不同水量平衡方程。

诸如通用水量平衡方程、全球水量平衡方程、海洋水量平衡方程、陆地水量平衡方程、流域水量

平衡方程、水体水量平衡方程等。

( 二) 研究意义

水量平衡研究是水文、水资源学科的重大基础研究课题, 同时又是研究和解决一系列实际

问题的手段和方法。因而具有十分重要的理论意义和实际应用价值。
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首先, 通过水量平衡的研究, 可以定量地揭示水循环过程与全球地理环境、自然生态系统之

间的相互联系、相互制约的关系; 揭示水循环过程对人类社会的深刻影响, 以及人类活动对水循

环过程的消极影响和积极控制的效果。

其次, 水量平衡又是研究水循环系统内在结构和运行机制, 分析系统内蒸发, 降水及径流等

各个环节相互之间的内在联系, 揭示自然界水文过程基本规律的主要方法; 是人们认识和掌握

河流、湖泊、海洋、地下水等各种水体的基本特征、空间分布、时间变化, 以及今后发展趋势的重

要手段。通过水量平衡分析, 还能对水文测验站网的布局, 观测资料的代表性、精度及其系统误

差等作出判断, 并加以改进。

第三, 水量平衡分析又是水资源现状评价与供需预测研究工作的核心。从降水、蒸发、径流

等基本资料的代表性分析开始, 到进行径流还原计算, 到研究大气降水、地表水、土壤水、地下水

等四水转换的关系, 以及区域水资源总量评价, 基本上都是根据水量平衡原理进行的。

水资源开发利用现状以及未来供需平衡计算, 更是围绕着用水, 需水与供水之间能否平衡

的研究展开的, 所以水量平衡分析是水资源研究的基础。

第四, 在流域规划, 水资源工程系统规划与设计工作中, 同样离不开水量平衡工作, 它不仅

为工程规划提供基本设计参数, 而且可以用来评价工程建成以后可能产生的实际效益。

此外, 在水资源工程正式投入运行后, 水量平衡方法又往往是合理处理各部门不同用水需

要, 进行合理调度, 科学管理, 充分发挥工程效益的重要手段。

二、通用水量平衡方程

基于上述水量平衡基本原理, 可列出如下水量平衡方程式的通式:

I - Q =
ds
dt

写成差分形式为: I
-

·Δt - 珋θΔt = Δ珋s ( 2 - 2)

式中, I 为水量收入项; Q 为水量支出项; Δs 为研究时段内区域 ( 或水体 ) 内蓄水变化量; I
-

Δt、

珋θΔt、Δ珋s 分别为计算时段 Δt 内的水量收入、支出及蓄水变化量。

上式为水量平衡的基本表达式。式中收入项 I 和支出项 Q, 还可视具体情况进一步细分。

现以陆地上任一地区为研究对象, 设想沿该地区边界作一垂直柱体, 以地表作为柱体的上界, 以

地面下某深度处的平面为下界( 以界面上不发生水分交换的深度为准) , 则可在上述水量平衡

基本表达式的基础上, 列出如下方程式:

P + E1 + R表 + R地下 + S1 = E 2 + R′表 + R′地 下 + q + s2 ( 2 - 3)

式中, P 为时段内降水量; E1 、E2 分别为时段内水汽凝结量和蒸发量; R表 和 R′表 分别为时段内地

表流入与流出的水量; R地下 、R′地 下 分别为时段内从地下流入与流出的水量; q 为时段内工农业及

生活净用水量; s1 、s2 分别为时段始末蓄水量。

由于式中 E1 为负蒸发量, 令 E = E2 - E 1 为时段内净蒸发量; Δs = s2 - s1 为时段内蓄水变

量, 则上式可改写为

( P + R表 + R地下 ) - ( E + R′表 + R′地下 + q) = Δs ( 2 - 4)

此式即为通用水量平衡方程式。其简繁程度与所研究的对象以及时段长短有关。例如, 对

于多年平均来说, Δs→0, 可忽略不计; 但对于短时段水量平衡方程式而言, 蓄水变化量 Δs 非但
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不可忽略, 而且必须细分为地表水体蓄水变量、土壤蓄水变量、地下水蓄水变量等。所以, 水量

平衡方程式具有较繁的形式。而且由于各项 Δs 测量与计算比较困难, 因此短时段的水量平衡

方程式往往不闭合。

此外, 在水量平衡计算中, 各平衡要素不可避免的存在测定误差与计算误差, 以及方程中未

能周详考虑到的其它要素, 所以水量平衡计算中, 存在闭合误差 η, η值可作为水量平衡方程式

的余项而求得。

三、全球水量平衡方程

全球水量平衡系由海洋和陆地水量平衡联合组成, 分别阐释如下:

( 一) 海洋水量平衡方程式

如以全球海洋为研究对象, 则任意时段内的水量平衡方程为: P海 + R - E海 = Δs海 ( 2 - 5)

多年平均状态下 Δs海 →0, 所以上式改写为: 珔P海 + 珔R - 珔E海 = 0 ( 2 - 6)

式中, P海 , E海 , R 分别为海洋上任意时段降水量、蒸发量及入海径流量, 珔P海 , 珔E海 , 珔R 分别为海洋上

多年平均降水量、蒸发量与入海径流量;Δs海 为海洋蓄水变化量。

由( 2 - 6) 式可知, 在多年平均状态下, 整个海洋的降水量加上入海径流量与海面水蒸发量

处于动态平衡状态。

但对各大洋来说, 降水量与入海径流量之和并非等于蒸发量, 例如, 北冰洋区由于气候寒

冷, 蒸发量小, 全年汇入北冰洋的径流量是蒸发量的 1.6 倍多, 再加上洋面降水, 北冰洋每年剩

余 0.73× 10
13
米

3
水量。据统计太平洋每年剩余 0.53× 10

13
米

3
的水量; 而印度洋和大西洋则分

别亏损 0.15× 10
13
米

3
和 1.1× 10

13
米

3
的水量。这说明各大洋之间存在着水量交换。

表 2 - 2 世界各大洋水量收支

海洋
面 积

( km2 )

降 水 量 蒸 发 量 径 流 量 平衡余缺

( mm) (× 1013 m3 ) ( mm) (× 1013 m3 ) ( mm) (× 109 m3 ) ( mm) (× 109 m3 )

太平洋 17870 �1460 »26 ññ.00 1510 ï26 %%.97 83 û14800 Ñ30 /5100 ñ

大西洋 9170 ø1010 »9 ÝÝ.27 1360 ï12 %%.44 226 �20800 Ñ- 120 l- 10900 .

印度洋 7620 ø1320 »10 ññ.04 1420 ï10 %%.80 81 û6100 ½- 20 X- 1500 �

北冰洋 1470 ø361 §0 ÝÝ.53 220 Û0 ��.32 355 �5200 ½500 C1300 ñ

世界大洋 36130 �1270 »45 ññ.80 1400 ï50 %%.50 130 �47000 Ñ0 �0 µ

( 二) 陆地水量平衡方程式

由于陆地上水循环可区分为外流区水循环系统及内流区水循环系统, 所以其水量平衡方程

存在两种形式:

1. 外流区水量平衡方程 对于外流区来说, 任意时段的水量平衡方程为:

P外 - E外 - R地表 - R地 下 = Δs外 ( 2 - 7)

对于多年平均而言 Δs外 →0, 并以 R = R地 表 + R地下 , 则有

珔P外 - 珔E外 + 珔R = 0 ( 2 - 8)

式中, P外 , E外 , R地表 , R地 下 , Δs外 分别为外流区任意时段内降水量、蒸发量、入海的地表径流量及蓄
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水变量; 珔P外、珔E外、珔R 则分别为外流区多年平均降水量, 蒸发量及径流量。

2. 内流区水平衡方程 内流区水循环系统基本上呈闭合状态, 除上空存在与外界水汽发

生交换外, 内流区的降水最终全部转化为蒸发, 没有水量入海。因此在多年平均情况下的水量

平衡方程, 具有最简洁的形式:

珔P内 = 珔E内 ( 2 - 9)

式中, 珔P内、珔E内 分别为内流区多年平均降水量与蒸发量。

全球内流区总面积约为 3000× 10
4
平方公里, 基本上均是降水不足、蒸发能力旺盛的荒漠、

半荒漠和干旱地区, 年总降水量为 9000× 10
9
米

3
, 仅为陆地总降水量的 7% 左右。

3. 陆地水量平衡方程 将上述外流区和内流区水量平衡方程组合起来, 就构成整个陆地

系统的水量平衡方程。

( 珔P外 + 珔P内 ) - ( 珔E外 + 珔E内 ) = 珔R ( 2 - 10)

如以 珔P陆 = 珔P外 + 珔P内 ; 珔E陆 = 珔P外 + 珔E内 代入上式, 则有

珔P陆 - 珔E陆 = 珔R ( 2 - 11)

据测定, 全球陆地平均降水量 珔P陆 为 800 毫米, 而平均蒸发量 珔E陆 为 485 毫米, 两者之差即

为陆地上剩余的水量为 315 毫米, 它就是河流入海径流量 珔R。

表 2 - 3 各大洲水量收支

大洲
面 积

(× 104 km2 )

降 水 量 蒸 发 量 径 流 量

( mm) (× 109 m3 ) ( mm) (× 109 m 3 ) ( mm) (× 109 m3 )

欧 洲 1 050 W790 K8 290 •507 u5 320 «283 Ÿ2 970 Õ

亚 洲 43 475 W740 K32 200 •416 u18 100 «324 Ÿ14 100 Õ

非 洲 3 012 W740 K22 300 •587 u17 700 «153 Ÿ4 600 Õ

北美洲 2 420 W756 K18 300 •418 u10 100 «339 Ÿ8 180 Õ

南美洲 1 780 W1 600 K28 400 •910 u16 200 «685 Ÿ12 200 Õ

大洋洲 895 W791 K7 080 •511 u4 570 «280 Ÿ2 510 Õ

南极洲 1 398 W165 K2 310 •0 u0 «165 Ÿ2 310 Õ

全球陆地 14 900 W800 K119 000 •485 u72 000 «315 Ÿ47 000 Õ

外 流 区 11 900 W924 K110 000 •529 u63 000 «395 * 47 000 *

内 流 区 3 000 W300 K9 000 •300 u9 000 «34 Ÿ1 000 Õ

  注 : * 包括没有入河流而直接入海的地下水。

( 三) 全球水量平衡方程式

将上述海洋水量平衡方程式与陆地水量平衡方程式组合一起, 就构成全球水量平衡方程

式:

海洋水量平衡方程式: 珔P海 + 珔R = 珔E海

陆地水量平衡方程式: 珔P陆 - 珔R = 珔E陆

两者相加得: 珔P海 + 珔P陆 = 珔E海 + 珔E陆 ( 2 - 12)

( 2 - 12) 式说明海洋和陆地的多年平均降水量等于海洋和陆上多年平均蒸发量, 即

珔P全球 = 珔E全球 ( 2 - 13)

·05·



必须指出, 在水循环过程中, 全球总水量不变, 不等于各种水体之间相对数量亦恒定不变。

据分析, 自本世纪初至 60 年代期间, 全球气温平均上升了 1.2 ℃, 由此引起冰川消融, 全球冰川

体积每年大约减少 250× 10
9
米

3
; 这些消融的水入海后, 使海平面上升了 0.7 毫米。与此同时,

陆地上许多内陆湖泊, 亦受蒸发旺盛等影响, 水位下降, 湖泊蓄水量平均每年减少 80× 10
9
米

3
,

所减少的水量, 最后以降水或径流的形式汇入海洋, 相应地促使海平面上升约 0.2 毫米 /年。此

外地下水亦因蒸发和开采, 每年减少蓄量 300× 10
9
米

3
, 最后亦汇入海洋, 促使海平面相应上升

0.8 毫米 /年。以上三方面加在一起, 促使海平面上升 1.7 毫米 /年。在此期间, 世界各地修建

了一大批水库, 总蓄水量超过 3000× 10
9
米

3
, 引起每年入海径流量减少 50× 10

9
米

3
, 海平面相

应下降 0.1 毫米 /年。这样, 在这一时期里世界海平面实际上升率为 1.6 毫米 /年。如表 2 - 4

所示。

表 2 - 4 世界各种水体动态变化

水  体
蓄水量变化

(× 109 m3 / a)

海平面变化值

( mm/a )

冰 川 - 250 •0 ÞÞ.7

湖 泊 - 80 •0 ÞÞ.2

地下水 - 300 •0 ÞÞ.8

水 库 50 •- 0 ÞÞ.1

海 洋 580 •1 ÞÞ.6

第三节 蒸  发

蒸发是水由液体状态转变为气体状态的过程, 亦是海洋与陆地上的水返回大气的唯一途

径。由于蒸发需要一定的热量, 因而蒸发不仅是水的交换过程, 亦是热量的交换过程, 是水和热

量的综合反映。

一、蒸发的物理机制

蒸发因蒸发面的不同, 可分为水面蒸发, 土壤蒸发和植物散发等。其中土壤蒸发和植物散

发合称为陆面蒸发, 流域( 区域) 上各部分蒸发和散发的总和, 称为流域 ( 区域) 总蒸发。不同类

型的蒸发, 其蒸发机制存在一定的差异, 现分述如下:

( 一) 水面蒸发

水面蒸发是在充分供水条件下的蒸发。从分子运动论的观点来看, 水面蒸发是发生在水体

与大气之间界面上的分子交换现象。包括水分子自水面逸出, 由液态变为气态; 以及水面上的

水汽分子返回液面, 由气态变为液态。通常所指的蒸发量 E, 即是从蒸发面跃出的水量和返回

蒸发面的水量之差值, 称为有效蒸发量。

从能态理论观点来看, 在液态水和水汽两相共存的系统中, 每个水分子都具有一定的动能,

能逸出水面的首先是动能大的分子, 而温度是物质分子运动平均动能的反映, 所以温度愈高, 自

水面逸出的水分子愈多。由于跃入空气中的分子能量大, 蒸发面上水分子的平均动能变小, 水

体温度因而降低。单位质量的水, 从液态变为气态时所吸收的热量, 称为蒸发潜热, 以 L 表示,
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其值与蒸发面温度 T 有以下关系:

L = 2491 - 2.177 T ( J / g) ( 2 - 14)

反之, 水汽分子因本身受冷或受到水面分子的吸引作用而重回水面, 发生凝结。在凝结时水分

子要释放热量, 在相同温度下, 凝结潜热与蒸发潜热相等。所以说蒸发过程既是水分子交换过

程, 亦是能量的交换过程。

( 二) 土壤蒸发

土壤蒸发是发生在土壤孔隙中的水的蒸发现象, 它与水面蒸发相比较, 不仅蒸发面的性质

不同, 更重要的是供水条件的差异。土壤水在汽化过程中, 除了要克服水分子之间的内聚力外,

还要克服土壤颗粒对水分子的吸附力。从本质上说, 土壤蒸发是土壤失去水分的干化过程, 随

着蒸发过程的持续进行, 土壤中的含水量会逐渐减少, 因而其供水条件越来越差。土壤的实际

蒸发量亦随之降低。根据土壤供水条件的差别以及蒸发率的变化, 可将土壤的干化过程划分为

如下三个阶段:

1. 定常蒸发率阶段 在充分供水条件下, 水通过毛管作用, 源源不断地输送到土壤表层供

蒸发之用, 蒸发快速进行, 蒸发率相对稳定, 其蒸发量等于或近似于相同气象条件下的水面蒸

发, 在此阶段, 土壤蒸发主要受气象条件的影响。

2. 蒸发率下降阶段 由于蒸发不断耗水, 土壤中的水逐渐减少, 当降到某一临界值 W田 以

后( 其值相当于土壤田间持水量) , 土壤的供水能力, 不能满足蒸发需要, 蒸发率将随着土壤含

水量的减少而减小, 于是土壤蒸发进入蒸发率明显下降阶段。在此阶段, 由于供水不足, 毛管水

上升能力达不到表土。土壤水主要以薄膜水的形式, 由水膜厚的地方向水膜薄的地方运动, 所

图 2 - 5 裸露土壤蒸发过程示意图

以蒸发速度明显低于第一阶段。其蒸发量的大小主要

决定于土壤含水量, 气象因素则退居次要地位。

3. 蒸发率微弱阶段 当土壤含水量逐步降低到第

二个临界点 W凋 ( 其值相当于植物无法从土壤中吸收水

而开始凋萎枯死时的土壤含水量, 称凋萎系数) , 土壤

蒸发便进入蒸发率微弱阶段。在此阶段内土壤水由底

层向土面的薄膜运动亦基本停止, 土壤液体水供应中

断, 只能依靠下层水汽化向外扩散, 此时土壤蒸发在较

深的土层中进行, 其汽化扩散的速度主要与上下层水

汽压梯度及水汽所通过的路径长短和弯曲程度有关,

并随汽化层的不断向下延伸, 蒸发愈来愈弱。

( 三) 植物散发

植物散发又称植物蒸腾, 其过程大致是: 植物的根

系从土壤中吸收水后, 经由根、茎、叶、柄和叶脉输送到

叶面, 并为叶肉细胞所吸收, 其中除一小部分留在植物体内外, 90% 以上的水分在叶片的气腔中

汽化而向大气散逸。所以植物蒸发不仅是物理过程, 也是植物的一种生理过程, 比起水面蒸发

和土壤蒸发都要来得复杂。

植物对水的吸收与输送功能是在根土渗透势和散发拉力的共同作用下形成的。其中根土

渗透势的存在是植物本身所具备的一种功能。它是在根和土共存的系统中, 由于根系中溶液浓
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度和四周土壤中水的浓度存在梯度差而产生的。这种渗透压差可高达十余个大气压, 使得根系

象水泵一样, 不断地吸取土壤中的水。

散发拉力的形成则主要与气象因素的影响有关。当植物叶面散发水汽后, 叶肉细胞缺水,

细胞的溶液浓度增大, 增强了叶面吸力, 叶面的吸力又通过植物内部的水力传导系统( 即叶脉、

茎、根系中的导管系统) 而传导到根系表面, 使得根的水势降低, 与周围的土壤溶液之间的水势

差扩大, 进而影响根系的吸力。这种由于植物散发作用而拉引根部水向上传导的吸力, 称为散

发拉力, 散发拉力吸收的水量可达植物总需水量的 90% 以上。

由于植物的散发主要是通过叶片上的气孔进行的, 所以叶片的气孔是植物体和外界环境之

间进行水汽交换的门户。而气孔则有随着外界条件变化而收缩的性能, 从而控制植物散发的强

弱。一般来说, 在白天, 气孔开启度大, 水散发强, 植物的散发拉力也大; 夜晚气孔关闭, 水散发

弱, 散发拉力亦相应的降低。

二、影响蒸发的因素

影响蒸发的因素复杂多样, 其中主要有以下三方面:

( 一) 供水条件

蒸发现象的先决条件是蒸发面存在水, 通常将蒸发面的供水条件区分为充分供水和不充分

供水两种。

一般将水面蒸发及含水量达到田间持水量以上的土壤蒸发, 均视为充分供水条件下的蒸

发; 而将土壤含水量小于田间持水量情况下的蒸发, 称为不充分供水条件下的蒸发。

通常, 将处在特定的气象环境中, 具有充分供水条件的可能达到的最大蒸发量, 称为蒸发能

力, 又称潜在蒸发量或最大可能蒸发量。对于水面蒸发而言, 自始至终处于充分供水条件下, 因

此可以将相同气象条件下的自由水面蒸发, 视为区域( 或流域) 的蒸发能力。

由于在充分供水条件下, 蒸发面与大气之间的显热交换与内部的热交换都很小, 可以忽略

不计, 因而辐射平衡的净收入完全消耗于蒸发, 则蒸发能力可按下式确定:

E p =
RΔt

L
( 2 - 15)

式中, E p 为蒸发能力; R 为辐射平衡值; Δt 为时段长; L 为蒸发潜热。

但必须指出, 实际情况下的蒸发可能等于蒸发能力, 亦可能小于蒸发能力。此外, 对于某个

特定的蒸发面而言, 其蒸发能力并不是常数, 而要随着太阳辐射、温度、水汽压差以及风速等条

件的变化而不同。

( 二) 影响蒸发的动力学与热力学因素

1. 动力学因素 影响蒸发的动力学因素主要有如下三方面。

( 1 ) 水汽分子的垂向扩散 通常, 蒸发面上空的水汽分子, 在垂向分布上极不均匀。愈近

水面层, 水汽含量就愈大, 因而存在着水汽含量垂向梯度和水汽压梯度。于是水汽分子有沿着

梯度方向运行扩散的趋势。垂向梯度愈显著, 蒸发面上水汽的扩散作用亦愈强烈。

( 2 ) 大气垂向对流运动 垂向对流是指由蒸发面和空中的温差所引起, 运动的结果是把近

蒸发面的水汽不断地送入空中, 使近蒸发面的水汽含量变小, 饱和差扩大, 从而加速了蒸发面的

蒸发。
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( 3 ) 大气中的水平运动和湍流扩散 在近地层中的气流, 既有规则的水平运动, 亦有不规

则的湍流运动( 涡流) 。运动的结果, 不仅影响水汽的水平和垂向交换过程, 影响蒸发面上的水

汽分布, 而且也影响温度和饱和差, 进而影响蒸发面的蒸发速度。

2. 热力学因素 从热力学观点看, 蒸发是蒸发面与大气之间发生的热量交换过程。蒸发

过程中如果没有热量供给, 蒸发面的温度以及饱和水汽压就要逐步降低, 蒸发亦随之减缓甚至

停止。由此可知, 蒸发速度在很大程度上取决于蒸发面的热量变化。影响蒸发面热量变化的主

要因素如下:

( 1 ) 太阳辐射 太阳辐射是水面、土壤、植物体热量的主要来源。太阳辐射强烈, 蒸发面的

温度就升高, 饱和水汽压增大, 饱和差也扩大, 蒸发速度就大。反之, 蒸发速度就降低。由于太

阳辐射随纬度而变, 并有强烈的季节变化和昼夜变化, 因而各种蒸发面的蒸发, 亦呈现强烈的时

空变化特性。

对于植物散发来说, 太阳辐射和温度的高低, 还可通过影响植物体的生理过程而间接影响

其散发。当温度低于 1.5 ℃, 植物几乎停止生长, 散发量极少。在 1.5 ℃以上, 散发随温度升高

而递增。但当温度 > 40 ℃时, 叶面的气孔失去调节能力, 气孔全部敞开, 散发量大增, 一旦耗水

量过多, 植物将枯萎。

( 2 ) 平流时的热量交换 主要指大气中冷暖气团运行过程中发生的与下垫面之间的热量

交换。这种交换过程具有强度大, 持续时间较短, 对蒸发的影响亦比较大的特点。

此外, 热力学因素的影响, 往往还和蒸发体自身的特性有关。以水体为例, 水体的含盐度、

浑浊度以及水深的不同, 就会导致水体的比热、热容量的差异, 因而在同样的太阳辐射强度下,

其热量变化和蒸发速度也不同。如矿化度大于 10 克 /升, 透明度小于 1 米, 浓度为 1.1—1.12

克 /厘米
3
的污水, 其蒸发量仅为淡水蒸发量的 75% 。

( 三) 土壤特性和土壤含水量的影响

土壤特性和土壤含水量主要影响土壤蒸发与植物散发。

图 2 - 6 各种土壤的含水率与蒸发比

1. 对土壤蒸发的影响 图 2 - 6 为不同质地的土壤含水量与土壤蒸发比
E

E M

之间的关系,

显示出每种土壤的关系线都存在一个转折点。与此转折点相应的土壤含水量, 称为临界含水

量。当实际的土壤含水量大于此临界值时, 则蒸发量与蒸发能力之比值接近于 1, 即土壤蒸发

接近于蒸发能力, 并与土壤含水量无关; 当土

壤含水量小于临界值, 则蒸发比与含水量呈直

线关系。在这种情况下, 土壤蒸发不仅与含水

量成正比, 而且还与土壤的质地有关。因为土

壤的质地不同, 土壤的孔隙率及连通性也就不

同, 进而影响土壤中水的运动特性, 影响土壤

水的蒸发。

2. 对植物散发的影响 植物散发的水来

自根系吸收土壤中的水, 所以土壤的特性和土

壤含水量自然会影响植物散发, 不过对影响的

程度还有不同的认识。有的学者认为, 植物的
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散发量与留存在土壤内可供植物使用的水大致成正比; 另一些人则认为, 土壤中有效水在减少

到植物凋萎含水量以前, 散发与有效水无关。所谓有效水是指土壤的田间持水量与凋萎含水量

之间的差量。

三、蒸发量的计算

蒸发量的计算包括水面蒸发、土壤蒸发、植物散发以及流域总蒸发量的计算, 涉及面比较

宽, 方法亦多种多样。但归纳起来不外乎三种途径: 一是采用一定的仪器和某种手段进行直接

测定; 二是根据典型资料建立地区经验公式, 以进行估算; 三是通过成因分析建立理论公式, 进

行计算。这三条途径各有其长处, 亦都有局限性, 现分述如下:

( 一) 水面蒸发量的确定

1. 器测法 器测法是直接运用陆地蒸发器、蒸发池及水面漂浮蒸发器, 测定水面蒸发量的

方法。方法简便实用, 历史悠久。各地实测资料也较充足, 但由于蒸发器的水热条件和天然水

面不同, 所以测出的蒸发量需要通过折算, 才能转化为天然水面蒸发量。其折算关系为:

E = φE′ ( 2 - 16)

式中, E 为水面实际蒸发量; E′为蒸发器测定值; φ为折算系数。

根据试验, 折算系数 φ值因蒸发器的结构、口径大小以及季节、气候等条件的不同而有差

别。为统一起见, 世界气象组织的站网指南中规定: 以前苏联埋设在地下的 ГГИ3000 厘米
2
型蒸

发器、美国埋设在地下的 A 级蒸发器( Φ - 120× 25 厘米) 作为国际上一般测站观测水面蒸发的

标准仪器。我国亦由以前的 Φ - 80 和 Φ - 20 型蒸发器统一为 E - 601 型蒸发器。各地经对比

试验, 总结出不同类型蒸发器的 φ值如表 2 - 5。

表 2 - 5 我国部分地区不同类型蒸发器 φ值表

地区 型式
月       份

1 Û2 Ñ3 Ç4 ½5 ³6 ©7 Ÿ8 •9 ‹10 •11 ‹12 •
年

北京 E - 601 é0 ••.92 0 ww.81 0 mm.83 0 cc.96 1 YY.06 1 OO.02 0 EE.93

( 官厅 ) Φ - 80 Û0 ••.69 0 ww.71 0 mm.74 0 cc.82 0 YY.85 0 OO.93 0 EE.92

Φ - 20 Û0 ••.44 0 ww.45 0 mm.50 0 cc.53 0 YY.62 0 OO.63 0 EE.54

E - 601 é0 ŸŸ.77 0 ••.71 0 ‹‹.73 0 ••.76 0 ww.89 0 mm.90 0 cc.87 0 YY.91 0 OO.94 0 EE.94 0 ;;.90 0 11.85 0 ••.85

重庆 Φ - 80 Û0 ŸŸ.70 0 ••.62 0 ‹‹.53 0 ••.53 0 ww.62 0 mm.60 0 cc.58 0 YY.66 0 OO.73 0 EE.83 0 ;;.89 0 11.83 0 ••.68

Φ - 20 Û0 ŸŸ.55 0 ••.50 0 ‹‹.46 0 ••.48 0 ww.56 0 mm.56 0 cc.56 0 YY.63 0 OO.68 0 EE.74 0 ;;.73 0 11.72 0 ••.60

武汉 E - 601 é0 ŸŸ.96 0 ••.96 0 ‹‹.89 0 ••.88 0 ww.89 0 mm.93 0 cc.95 0 YY.97 1 OO.03 1 EE.03 1 ;;.06 1 11.02 0 ••.97

( 东湖 )
Φ - 80

Φ - 20 Û

0 ŸŸ.92

0 Ÿ.64

0 ••.78

0 •.57

0 ‹‹.66

0 ‹.57

0 ••.62

0 •.46

0 ww.65

0 w.53

0 mm.67

0 m.59

0 cc.67

0 c.59

0 YY.73

0 Y.66

0 OO.88

0 O.75

0 EE.87

0 E.74

1 ;;.01

0 ;.89

1 11.04

0 E.8

0 ••.79

0 •.65

江苏 E - 601 é1 ŸŸ.02 0 ••.94 0 ‹‹.90 0 ••.86 0 ww.88 0 mm.92 0 cc.95 0 YY.97 1 OO.01 1 EE.08 1 ;;.06 1 11.09 0 ••.97

Φ - 80 Û0 ŸŸ.93 0 ••.75 0 ‹‹.71 0 ••.66 0 ww.66 0 mm.70 0 cc.73 0 YY.77 0 OO.88 0 EE.81 1 ;;.06 1 11.08 0 ••.82

( 太湖 ) Φ - 20 Û0 ŸŸ.81 0 ••.68 0 ‹‹.63 0 ••.86 0 ww.66 0 mm.60 0 cc.63 0 YY.69 0 OO.79 0 EE.79 0 ;;.82 0 11.72 0 ••.69

E - 601 é0 ŸŸ.89 0 ••.90 0 ‹‹.82 0 ••.91 0 ww.97 0 mm.99 1 cc.03 1 YY.03 1 OO.06 1 EE.06 1 ;;.02 0 11.96 0 ••.97

广州
Φ - 80

Φ - 20 Û

0 ŸŸ.72

0 Ÿ.66

0 ••.70

0 •.65

0 ‹‹.60

0 ‹.58

0 ••.61

0 •.58

0 ww.62

0 w.62

0 mm.68

0 m.68

0 cc.68

0 c.69

0 YY.72

0 Y.72

0 OO.76

0 O.76

0 EE.81

0 E.79

0 ;;.81

0 ;.80

0 11.78

0 1.73

0 ••.71

0 •.69

  注 : ( 1 ) E - 601 为面积 3000 厘米2 有水圈的水面蒸发器 ; Φ - 80 为 80 厘米套盆式蒸发器 ; Φ - 20 为 20 厘米小型蒸发器
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  2. 经验公式法 在缺乏实测资料情况下, 可采用经验公式估算水面蒸发。此类公式国内

外很多, 基本特征是选择有实测资料的饱和水汽压、风速等作为主要参数, 其他因素统一作为有

关系数来考虑。其一般形式为:

E = kf( u) ( e0 - ez ) ( 2 - 17)

式中, f( u) 为风速函数; e0 为饱和水汽压; ez 为水面上 z 高度的实际水汽压; k 为系数。

此类公式国外的如:

1 ) Penman 公式 E = 0.35 ( 1 + 0.2u2 ) ( e0 - e2 ) ( 2 - 18)

2 ) Kuzmin 公式 E = 6.0( 1 + 0.21u8 ) ( e0 - e8 ) ( 2 - 19)

式中, e2、e8 分别为水面上 2 米、8 米处的水汽压; u8 为水面上 8 米高处的风速。

国内的有:

1 ) 原华东水利学院于 1966 年综合国内 12 个蒸发站资料得出的公式:

E = 0.22( e0 - e2 00 ) 1 + 0.31u
2

200 ( 2 - 20)

式中, e200 、u200 分别为水面上 200 厘米高处水汽压与风速。

2 ) 重庆蒸发站得出的公式:

E = 0.14 n( e0 - e200 ) ( 1 + 0.64 u20 0 ) ( 2 - 21)

式中, E 为月蒸发量; n 为某月日数; 其它符号同前。

3. 热量平衡法 热量平衡法是建立在水面蒸发不仅是水交换过程、亦是热量交换过程, 并

遵循能量守恒原理这一基础之上的。

例如, 假设有一水柱体, 底部无垂直热交换, 则根据热量平衡原理建立如下平衡方程式:

R n - H - He + Ha = Hs( J / min) ( 2 - 22)

式中, R n 为太阳净辐射( 为太阳辐射、反射辐射、水体长波辐射三者之间的平衡值) ; H 为传导感

热损失; He 为蒸发耗热量; Ha 为出入水流带进带出的热量平衡值; H s 为水体储热变量。

由于 He = LE, L 是蒸发潜热; 并令 H = βHe 代入式( 2 - 22) 得:

E =
R n + Ha - Hs

L( 1 + β)
( 2 - 23)

这就是应用热量平衡原理建立的计算蒸发量的基本公式。

式中 β称波温比( 感热损失量与蒸发耗热量之比)

β=
H
He

= CB P
T0 - T

e0 - e
( 2 - 24)

式中, CB 为波温常数 = 6.1× 10
- 4

/℃; P 为大气压强; T 0 为水面温度 ( ℃) ; T 为近表面气温

( ℃) ; e0 为水面温度 T0 的饱和水汽压; e 为 T 温下的空气水汽压。

于是式( 2 - 23) 可改写为:

E =
R n + Ha - Hs

L 1 + 0.61
P

1000

T0 - T

e0 - e

( 2 - 25)

由于式中各项热量收支及有关项均需进行观测或计算, 难度比较大, 所以限制了本法的实
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际应用。

彭曼( H. L. Penman) 在热量平衡基础上又考虑了水汽的输送, 于 1948 年提出了综合法。

以后又经修正成为既有一定理论基础又较实用的计算蒸发量的方法。公式如下:

LE =

Δ
γ

( Rn + Ha + Hs) + LB( e2s - e2 )

1 + Δ/γ
( 2 - 26)

式中, R n、Ha 、Hs 、L、E 符号同前;γ= CB ·P( 即波温常数与表面大气压强之乘积) ; e2 s、e2 分别为

2 米高处饱和水汽压和实际水汽压;

Δ=
e0 s - e2 s

Ts - T2

( 2 - 27)

B = 0.662
kw ρ

km ρC
2

1

珔u2

〔 ln( Z 2 /Z 1 ) 〕
2 ( 2 - 28)

在上二式中, Ts 、T2 分别为水面和高度 2 米处的温度; e0 s、e2s 分别为与 T s、T2 相应的饱和水汽压;

k w 为水汽紊动扩散系数; k m 为紊动粘滞系数;ρ为湿空气密度; C1 为常数; Z 1、Z 2 为计算时分别

取用的两个高程; 珔u2 为水面上 Z 2 处的平均风速。

由上述修正后的彭曼公式可知 , 计算时除了需要热量项的资料外, 再就是某一高度 ( 通

常定为 2 米) 风速、气温和水汽压资料。如果热量收支情况较简单 , Ha、H s 均可忽略不计, 则

彭曼公式使用起来相当简便。在实际工作中, 为了计算方便, 常将有关参数值制成诺模图供

查算。

( 二) 土壤蒸发量的确定

确定土壤蒸发量的方法也有器测法、经验公式法、水量平衡法、热量平衡法等。现就前两种

方法简要介绍如下。

1. 器测法 用以测定土壤蒸发量的仪器很多。常用的有苏联 ГГИ - 500 型土壤蒸发器以

及大型蒸渗仪。测定的基本原理是, 通过直接称重或静水浮力称重的方法测出土体重量的变

化, 据此计算出土壤蒸发量的变化。其中蒸渗仪还有非称重的。另有一种负压计, 又称张力计,

是利用土壤含水量与土壤水吸力的关系来测定土壤的含水量变化, 从而确定土壤的蒸发量。此

外, 还有应用 γ射线和中子等核物理手段, 测定土壤含水量的变化。我国安徽省滁州径流实验

站在应用 γ射线和中子法测定土壤含水量方面取得了一定经验。

迄今, 器测法主要适用于单点土壤蒸发量的测定 , 对于大面积范围内的土壤蒸发量的测

定 , 由于受到复杂的下垫面条件 ( 包括植被、土壤自身条件) 的影响 , 其方法受到极大的限制。

2. 经验公式法 土壤蒸发经验公式的建立原理与水面蒸发相同, 所以其公式的结构亦相

似。

E土 = As( e′0 - ea ) ( 2 - 29)

式中, E土 为土壤蒸发量; As 为反映气温、湿度、风等外界条件的质量交换系数; e0′为土壤表面水

汽压, 当表土饱和时 e0′等于饱和水汽压; ea 为大气水汽压。

( 三) 植物散发量的确定
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植物散发量的确定亦比较复杂, 一般可归纳为直接测定和分析估算两种方法。

直接测定法有器测法、坑测法及棵枝称重法等。器测法是将植物栽种在不漏水的圆筒内,

视植物生长需要随时浇水, 最后求出实验时段始末重量差以及总浇水量, 就可计算出散发量。

坑测法是通过两个试坑的对比观测, 其中一个栽植物, 另一个不栽。两者土壤含水量之差即为

散发量; 棵枝称重法是通过裹在植枝上的特制收集器, 直接收集植枝分泌出的水分来确定其散

发量。但这些方法均改变了植物生态环境, 所以测定的精度受到影响。

分析计算方法有水量平衡法、热量平衡法以及各种散发模型等, 如林冠散发模型。林冠

模型基本原理如下 : 任意森林面积上的散发量, 是该森林覆盖面积与林冠的综合散发率之乘

积 , 亦即森林总叶面上各部分水汽通量之总和。如果全部树叶的平均散发率为 珚E t , 森林的覆

盖面积为 F, 森林的总叶面积为 F′, F′/ F 称为树叶面积指数, 则可建立如下林冠散发基本模

型 :

Et = 珔E t·
F′
F

( 2 - 30)

( 四) 区域( 或流域) 总蒸发量的估算

区域总蒸发是指研究区域内所有蒸发面 ( 水面、土壤、植被以及潜水蒸发面等) 上各种蒸

发、散发之综合。从理论上讲, 确定区域总蒸发量最合理的办法应是先求出区域内各单项蒸发

量, 然后进行综合得出全区总蒸发量。但在实际工作中由于区域内气象条件与下垫面条件时空

变化复杂, 现有技术条件下还难以精确求得各单项蒸发量。因而一般均从全区域综合角度出

发, 研究并确定全区域总蒸发量。

1. 水量平衡法 水量平衡法建立在区域内具有较长期的降雨和径流资料的基础上, 按水

量平衡原理来推算全区域的总蒸发量。对于任意时段的区域水量平衡方程有如下基本形式:

E i = P i - R i ±ΔW ( 2 - 31)

式中, E i 为时段内区域总蒸发量; P i 为时段内区域平均降水量; R i 为时段内区域平均径流量;

ΔW 为计算时段内区域蓄水变量。

本法不足之处是计算过程中, 将各项观测误差, 计算误差最终归入蒸发项内, 影响精度。此

外对于较短时段区域内蓄水变量往往难以估算, 影响到适用性。

2. 水热平衡法 如前所述, 蒸发既是水交换过程亦是热量交换过程, 所以水量平衡与热量

平衡之间有着紧密联系。在计算区域总蒸发量的研究中, 水热平衡法是受到普遍重视的方法。

其一般表达式如下:

E
P

= φ
R

LP
( 2 - 32)

式中, E / P 为年蒸发系数, 反映了多年平均的水量平衡关系; R / LP 称为辐射干燥指数; R 为辐射

平衡值, 体现了热量平衡的关系。

史拉别尔根据许多地区的长期观测资料, 并把蒸发量与降水量、辐射平衡值联系起来, 得出

如下计算式:

E = P 1 - e
- R

LP    ( mm/ a) ( 2 - 33)
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奥里杰科普则提出了用降水量、蒸发能力 Ep 来计算区域蒸发量, 即:

E = Ep ·th
LP
R

=
R
L

th
LP
R
   ( mm / a) ( 2 - 34)

М. И. 布德科进一步对上述两式从理论上进行了论证。他认为, 陆地表面平均总蒸发量

主要随降水量和辐射平衡值的大小而变化。并且当土壤处于像沙漠地区那样极其干燥的条件

下, 土壤含水量极低。在这种情况下, 全部降水将为土壤所吸持并消耗于后期蒸发, 因而径流系

图 2 - 7 
E
P
与

R
LP

的关系

数 R / P→0。亦即 R / LP→∞, E / P→1; 在另一种情况下 ,

当降水总量很大, 而收入的热辐射量很小时 , 土壤上层

将呈现稳定的过湿状态, 蒸发面处在充分供水的条件

下 , 辐射平衡余热全部用以蒸发耗热, 所以 R / LP→0 ,

LE→R。一般地区的实际情况则变化在这两种极端情

况之间。

布德科还根据全世界不同气候类型的实测资料。对

史氏、奥氏两个公式加以验证, 认为取上述两式的几何平

均将更符合实际, 其式如下:

E =
RP
L

th
LP
R

1 - ch
R

LP
sh

R
LP

( mm/ a) ( 2 - 35)

式中, th、sh、ch 分别为双曲正切、双曲余弦、双曲正弦函

数。

他还用此式计算了前苏联欧洲南部 20 个流域的年蒸发量, 计算结果与应用水平衡方法计

算得出的结果相比, 相对误差平均为 6 % 。我国黑龙江省水文总站于 1981 年也曾用上述公式

计算陆面蒸发, 效果良好。

第四节 水汽扩散与输送

水汽扩散与水汽输送, 是地球上水循环过程的重要环节, 是将海水、陆地水与空中水联系在

一起的纽带。正是通过扩散运动, 使得海水和陆地水源源不断地蒸发升入空中, 并随气流输送

到全球各地, 再凝结并以降水的形式回归到海洋和陆地。所以水汽扩散和输送的方向与强度,

直接影响到地区水循环系统。对于地表缺水, 地面横向水交换过程比较弱的内陆地区来说, 水

汽扩散和输送对地区水循环过程具有特别重要的意义。

一、水汽扩散

所谓水汽扩散是指, 由于物质、粒子群等的随机运动而扩展于给定空间的一种不可逆现象。

扩散现象不仅存在于大气之中, 亦存在于液体分子运动进程之中。在扩散过程中伴随着质量转

移, 还存在动量转移和热量转移。这种转移的结果, 是使得质量、动量与能量不均的气团或水团

趋向一致, 所以说扩散的结果带来混合。而且扩散作用总是与平衡作用相联系在一起, 共同反

映出水汽( 或水体) 的运动特性, 以及各运动要素之间的内在联系和数量变化, 所以说, 扩散理

论是水文学的重要基础理论。
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( 一) 分子扩散

分子扩散又称分子混合, 是大气中的水汽, 各种水体中的水分子运动的普遍形式。蒸发过

程中液面上的水分子由于热运动结果, 脱离水面进入空中并向四周散逸的现象, 就是典型的分

子扩散。由于这种现象难以用肉眼观察到, 可以通过在静止的水面上瞬时加入有色溶液, 观察

有色溶液在水中扩散得到感性的认识。在有色溶液加入之初, 有色溶液集中在注入点, 浓度分

布不均, 而后随着时间 t 的延长, 有色溶液逐渐向四周展开, 一定时间后便可获得有色溶液浓度

呈现正态分布的曲线, 最终成为一均匀分布的浓度曲线。这种现象就是由水分子热运动而产生

的分子扩散现象, 如图 2 - 8 所示。

扩散过程中, 单位时间内通过单位面积上的扩散物质( E) , 与该断面上的浓度梯度成比例,

可用下式表示:

E = - k
�c
�x

   ( kg / m
2
·s) ( 2 - 36)

式中, c 为扩散物质的浓度;
�c
�x

为 x 方向上的浓度梯度; k 为扩散系数。对于一定的扩散物质, 在

一定的温度下 k 为常数。

式中负号表示质量自大向小的方向转移或传递。

图 2 - 8 液面上分子扩散示意图 图 2 - 9 扩散物质平衡图

  如取图 2 - 9 所示的长度为 Δx, 高为 Δz, 宽为 Δy 的微小空间, 沿 x 方向单位面积上进入的

物质通量为 E x , 流出的物质通量为 E x +
�Ex

�x
Δx, 在此空间中, 沿 x 方向浓度在时间上的变化率为

�c
�t

Δx。

根据质量守恒原理:

E x - Ex +
�E x

�x
Δx =

�c
�t

Δx ( 2 - 37)

于是
�Ex

�x
+
�c
�t

= 0 ( 2 - 38)

将式( 2 - 37) 代入( 2 - 38) 则得:
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� - kx

�c
�x

/�x + �c /�t = 0 ( 2 - 39)

或
�c
�t

= k x

�
2
c

�x
2 ( 2 - 40)

这是沿 x 方向一维扩散方程。由于空间的扩散都是三维的, 与 x 方向扩散的同时, 在 y、z

方向亦存在扩散, 并可按上述方向分别求出。于是可得出三维空间的分子扩散方程:

�c
�t

= kx

�
2
c

�x
2 + ky

�
2
c

�y
2 + kz

�
2
c

�z
2 ( 2 - 41)

此外, 与质量扩散的同时, 亦存在动量转移和热量转移, 因此同样可列出相应的动量转移和

热量转移方程, 而且方程形式完全一致, 只是系数不同, 参数的含义不同。

以热量转移而言, 根据分子扩散基本形式 E = - k
�c
�x

, 则有:

Qw = - λ
�T
�Z

( 2 - 42)

式中, Qw 为热量通量( J / m
2
·s) ; λ为导热系数( J /m·s·℃) ;

�T
�Z

为温度梯度;其中 λ为:

λ= Cpρk t ( 2 - 43)

式中, Cp 水汽比热; ρ为水汽密度; k t 为导温系数( m
2
/ s) 。

( 二) 紊动扩散

紊动扩散又称紊动混合, 是大气扩散运动的主要形式。其特点是, 由于受到外力作用影响,

水分子原有的运动规律受到破坏, 呈现“杂乱无章的运动”。运动中无论是速度的空间分布还

是时间变化过程都没有规律, 而且引起大小不等的涡旋。这些涡旋也像分子运动一样, 呈现不

规则的交错运动。这种涡旋运动又称为湍流运动。通常大气运动大多属于湍流运动。由湍流

引起的扩散现象称为湍流扩散。

与分子扩散一样, 大气紊流扩散过程中, 也具有质量转移、动量转移和热量转移, 其转移的

结果, 促使质量、动量、热量趋向均匀, 因而亦称紊动混合。但与分子扩散相比较, 紊动扩散系数

往往是前者的数千百倍, 所以紊动扩散作用远较分子扩散作用为大。

根据许多学者的实验研究与理论分析表明, 紊动扩散方程与分子扩散方程具有相同的形

式, 因而只要把上述分子扩散系数 k, 转换成紊动扩散系数 D, 分子扩散方程就可应用于紊动扩

散。

无论是分子扩散还是紊动扩散, 实质上就是物质输送方程或物质平衡方程, 而且可以分成

恒定情况和不恒定情况。如果在一个单元空间内, 浓度不随时间变化, 即
�c
�t

= 0 , 那么就是恒定

情况, 反之就是不恒定情况, 两者的方程分别为:

对于恒定: U
�c
�x

= Dx

�
2
c

�x
2 + Dy

�
2
c

�y
2 + D z

�
2
c

�z
2 ( 2 - 44)
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对于不恒定:
�c
�t

+ U
�c
�x

= Dx

�
2
c

�x
2 + Dy

�
2
c

�y
2 + D z

�
2
c

�z
2 ( 2 - 45)

式中, U
�c
�x

为对流项; x、y、z 分别为水平坐标、横向坐标与垂向坐标; Dx、Dy、D z 分别为 x、y、z 方向

上的紊动扩散系数。

通过以上分析可知, 水汽扩散方程是描述大气中水分空间分布与时间变化的基本方程之

一。空中水汽含量的变化, 除了与大气中比湿的大小有关外, 还要受到水分子热运动过程、大气

中湍流运动以及水平方向上的气流运移的影响。所以说上述两种扩散现象经常是相伴而生, 同

时存在。例如, 水面蒸发时的水分子运动, 就既有分子扩散, 又可能受紊动扩散的影响。不过,

当讨论紊动扩散时, 由于分子扩散作用很小, 可以忽略不计; 反之, 讨论层流运动中的扩散时, 则

只考虑分子扩散。

二、水汽输送

水汽输送是指, 大气中水分因扩散而由一地向另一地运移, 或由低空输送到高空的过程。

水汽在运移输送过程中, 水汽的含量、运动方向与路线, 以及输送强度等随时会发生改变, 从而

对沿途的降水以重大影响。

对于某一给定区域范围上的气柱来说, 若取下界为地面, 上界为对流层顶, 则根据水量平衡

原理, 可建立该气柱的大气水分平衡式:

( W1 + E i ) - ( W2 + P i) = ΔW ( 2 - 46)

图 2 - 10 水汽平衡分析示意图

式中, W1 是流入气柱的水汽量; W2 是流出气柱的水汽

量; E i 是蒸发散发量; P i 是降水量; ΔW 是气柱内水汽变

量。

对于长时段 ΔW→0, 于是研究时段内气柱的降水量

可用下式表示:

Pi = W1 - W2 + E i ( 2 - 47)

由于区域蒸发量远小于水汽输送量, 所以区域降水量的

大小, 主要决定于出入该气柱的水汽量的多少。

同时由于水汽输送过程中 , 还伴随有动量和热量的

转移, 因而要影响沿途的气温、气压等其它气象因子发

生改变 , 所以水汽输送是水循环过程的重要环节 , 也是影响当地天气过程和气候的重要原

因。

水汽输送主要有大气环流输送和涡动输送两种形式, 并具有强烈的地区性特点和季节变

化, 时而环流输送为主, 时而以涡动输送为主。水汽输送主要集中于对流层的下半部, 其中最大

输送量出现在近地面层的 850—900 百帕左右的高度, 由此向上或向下, 水汽输送量均迅速减

小, 到 500—400 百帕以上的高度处, 水汽的输送量已很小, 以致可以忽略不计。

( 一) 水汽输送通量与水汽通量散度

水汽输送通量与水汽通量散度是用来定量表达水汽输送量的基本参数。
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1. 水汽输送通量的概念 水汽输送通量是表示在单位时间内流经某一单位面积的水汽

图 2 - 11 水汽通量示意图

量。水汽通量有水平输送通量和垂直输送通量之分。通常说

的水汽输送主要是指水平方向的水汽输送。现取一与水平面

正交、又垂直于风速的矢量截面 ABCD, 其高为 ΔZ, 底边长为

ΔL, 风速为 v, 空气密度为 ρ, 比湿为 q, 则单位时间内流经截面

积 ABCD 的水汽质量为:

ρq v
_
·ΔL·ΔZ

则单位时间内流经与风速垂直的单位面积的水汽质量为 ρq v
_
。

若将铅直坐标用气压 P 表示, 因为 ΔP = - ρqΔZ, 则 | ΔZ |

=
| ΔP |
ρg

。所以单位时间内通过与风速正交的 ABCD 面的水汽质量为:

ρq v
_
·ΔL·ΔZ = ρq v

_
·ΔL·

|ΔP |
ρg

=
1
g

q v
_
·ΔL·ΔP ( 2 - 48)

取 ΔL·ΔP = 1, 则水平方向的水汽输送通量表达式为:

E =
1
g

q v
_

( 2 - 49)

其单位为克每百帕厘米秒。

水平水汽输送通量是一个向量, 输送方向与风速相同, 并可分解为经向输送和纬向输送两

个分量。纬向输送的水汽通量规定向东输送为正, 向西为负;经向输送的水汽通量, 规定向北输

送为正, 向南为负。

垂直输送的水汽通量是指单位时间流经单位水平面的水汽通量, 规定向上输送为正, 向下

为负, 其单位为克每平方厘米秒。

图 2 - 12 水汽通量散度示意图

2. 水汽通量散度 水汽通量散度是指单位时间汇入单位体积或从该体积辐散出的水汽

量, 单位为克每百帕平方厘米秒。它和水汽通量一样, 也是一个向量, 因此, 水汽通量散度的定

义与计算公式, 完全可以仿照水平散度给出, 即:

珋v·( q v
_

/ g) =
1
F ∑

i

( qvn ΔL) i / q

( 2 - 50)

式中, ( qvnΔL) i /q 表示通过长度为 ΔLi 边上的

水汽通量; vn 表示与该边正交的风速分量。

在图 2 - 12 中, 设 BC = 1 单位长, 面积下为

单位厚度的体积时, 则 珋v( q v
_

) / g 表示由于水平

运动而引起单位时间内单位体积中水汽的净流

出量( 或净积聚量) 。当 珋v( v
_

q) / g > 0 时, 表示水

平方向上有水流净流出; 当 珋v( q v
_

) /g < 0 时, 表

示在水平方向上有水汽净积聚。

任一地点的水汽通量散度, 均可由风和温
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度资料计算出来, 并可绘成等值线图。用以表示广大范围内的水汽通量散度场。散度为正的地

区表示水汽自该地区的四周辐散, 称该地区为水汽源, 在这种情况下降水比较少; 反之散度为负

的地区, 表示四周有水汽向该地区汇集, 称该地区为水汽汇, 降水比较多。例如, 我国大陆东半

部水汽总输送场中, 其主要水汽耦合区与主要降水区的分布就存在良好的对应关系。黄土高原

与华北平原常年为水汽源, 东南沿海地区为主要水汽耦合区, 所以前者降水远少于后者。

( 二) 影响水汽输送的主要因素

影响水汽含量与水汽输送的因素很多, 主要因素如下。

1. 大气环流的影响 如前所述水汽输送形式有两种, 其中环流输送处于主导地位。这是

和大气环流决定着全球流场和风速场有关。而流场和风速场直接影响全球水汽的分布变化, 以

及水汽输送的路径和强度。因此大气环流的任何改变, 必然通过流场和风速场的改变而影响到

水汽输送的方向、路径和强度。

2. 地理纬度的影响 地理纬度的影响主要表现为影响辐射平衡值, 影响气温、水温的纬向

分布, 进而影响蒸发以及空中水汽含量的纬向分布, 基本规律是水汽含量随纬度的增高而减少。

3. 海陆分布的影响 海洋是水汽的主要源地, 因而距海远近直接影响空中水汽含量的多

少, 这也正是我国东南沿海暖湿多雨, 愈向西北内陆腹地伸展, 水循环愈弱、降水愈少的原因。

4. 海拔高度与地形屏障作用的影响 这一影响包括两方面: 其一是随着地表海拔高度的

增加, 近地层湿空气层逐步变薄, 水汽含量相应减少, 这也是青藏高原上雨量较少的重要原因;

其次是那些垂直于气流运行方向的山脉, 常常成为阻隔暖湿气流运移的屏障, 迫使迎风坡成为

多雨区, 背风坡绝热升温, 湿度降低, 水汽含量减少, 成为雨影区。

( 三) 我国水汽输送基本特点

关于我国水汽输送, 刘国纬和崔一峰通过选用全国 122 个探空站及国外 27 个探空站的资

料, 并以 1983 年为典型年进行了比较系统的分析、计算与研究, 得出了如下的基本结论。

第一, 存在三个基本的水汽来源, 三条输出入路径, 并有明显的季节变化。三个来源是极地

气团的西北水汽流、南海水汽流及孟加拉湾水汽流。西北水汽流自西北方向入境, 于东南方向

出境, 大致呈纬向分布, 冬季直达长江, 夏季退居黄河以北; 南海气流自广东、福建沿海登陆北

上, 至长江中下游地区偏转, 并由长江口附近出境, 夏季可深入华北平原, 冬季退缩到北纬 25°

以南地区, 水汽流呈明显的经向分布, 由于水汽含量丰沛, 所以输送通量值大; 而孟加拉湾水汽

流通常自北部湾入境, 流向广西、云南, 继而折向东北方向, 并在贵阳 - 长沙一线与南海水汽流

汇合, 而后亦进入长江中下游地区, 然后出海, 全年中春季强盛, 冬季限于华南沿海。

第二, 水汽输送既有大气平均环流引起的平均输送, 又有移动性涡动输送, 其中平均输送方

向基本上与风场相一致。而涡动输送方向大体上与湿度梯度方向相一致, 即从湿度大的地区指

向湿度小的地区。涡动输送的这一特点对于把东南沿海地区上空丰沛的水汽向内陆腹地输送,

具有重要作用。

第三, 地理位置、海陆分布与地貌上总体格局, 制约了全国水汽输送的基本态势。青藏高原

雄踞西南, 决定了我国水汽输送场形成南北两支水汽流, 北纬 30°以北地区盛行纬向水汽输送;

30°以南具有明显的经向输送。而秦岭 - 淮河一线成为我国南北气流的经常汇合的地区, 是水

汽流辐合带; 海陆的分布制约了我国上空湿度场的配置, 并呈现由东南向西北递减的趋势, 进而

影响我国降水的地区分布。
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第四, 水汽输送场垂直分布存在明显差异:在 850 百帕气层上, 一年四季水汽输送场形势比

较复杂; 在 700 百帕气层上, 在淮河流域以北盛行西北水汽流, 淮河以南盛行西南水汽流, 两股

水汽流在北纬 30°—35°一带汇合后东流入海;在 500 百帕高度上, 一年四季水汽输送呈现纬向

分布; 而低层大气中则经向输送比较明显, 因而自低层到高层存在经向到纬向的顺钟向切变。

我国上空水汽的收支有如下特点:

1 ) 全国年输入水汽总量为 15023.2× 10
9
米

3
, 总输出量为 12362.7× 10

9
米

3
, 净输入量为

2660.5× 10
9
米

3
, 与全国入海径流量很接近。这些水量折合全国平均水深为 279.4 毫米。

2 ) 从四方边界来说, 水汽主要从南部和西部边境进入 ( 占总输入量的 89.1% ) , 从东界输

出( 占总输出量的 88.8% ) 。就不同流域而言, 长江流域净输入量最大, 依次为华南、西南、东北

和西北区, 华北区为负值区。

表 2 - 6 全国年整层水汽输入量( 103 t/s)

东北 华南 长江 西南 华北 西北 全国

边

界

西

东

南

北

64 ��.13

- 59 ..83

0 ñ.27

1 ñ.21

138 ��.92

- 148 ..02

162 �.49

- 126 ..05

58 ÝÝ.02

- 140 �.47

139 ñ.97

- 24 �.22

85 ÉÉ.16

- 94 ò.20

44 É.95

- 16 ò.41

47 µµ.03

- 88 Þ.65

25 µ.01

5 ¡.74

80 ¡¡.55

- 84 Ê.55

- 5 ¶.99

19 ¡.30

194 ¡¡.56

- 333 Ê.61

205 ¡.19

18 •.22

总输入 88 ��.98 325 ��.74 217 ññ.74 139 ÝÝ.32 100 ÉÉ.01 115 µµ.66 476 ¡¡.38

总输出 - 83 ...20 - 298 ...38 - 184 ��.44 - 119 ��.82 - 110 òò.88 - 106 ÞÞ.37 - 392 ÊÊ.02

净 量 5 ññ.78 27 ññ.35 33 ÝÝ.30 19 ÉÉ.50 - 10 ÞÞ.87 9 ••.30 84 ••.36

净量 ( mm) 146 --.4 1094 --.7 590 ��.6 731 ññ.3 - 239 ��.0 85 µµ.4 279 µµ.4

净量 ( 109 m3 ) 182 --.3 862 ��.6 1050 ��.2 615 ññ.0 - 342 ��.7 293 ÉÉ.1 2660 ÉÉ.5

3 ) 输入的水汽量中, 经向的输入占 55.8 % , 纬向的输入占 44.2 % ; 输出情况相反, 纬向的

占 89.2 % , 经向的仅占总输出量的 10.8% 。

另据《中国水资源评价》一书, 我国上空 1973—1981 年平均水汽输送量如表 2 - 7 所示。与

1983 年数字相比, 有一定差别, 但基本趋势一致。

表 2 - 7 中国大陆上空 1973—1981 年平均水汽输送量

边  界
输 入 量 输 出 量

108 m3 †% 108 m3 ¦%

净 输 入 量

108 m3 ¼

东 42891 ‡23 ³³.5 107740 »68 ÓÓ.0 - 64849 æ

南 76529 ‡42 ³³.0 18838 §11 ÓÓ.9 57691 ½

西 21784 ‡12 ³³.0 6258 “4 ¿¿.0 15529 ½

北 40947 ‡22 ³³.5 25561 §16 ÓÓ.1 15386 ½

合 计 182154 ›100 ÇÇ.0 158397 »100 çç.0 23757 ½
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第五节 降  水

降水是水循环过程的最基本环节, 又是水量平衡方程中的基本参数。从闭合流域多年平均

水量平衡方程 珔P = 珔R + 珔E 可知, 降水是地表径流的本源, 亦是地下水的主要补给来源。降水在空

间分布上的不均匀与时间变化上的不稳定性又是引起洪、涝、旱灾的直接原因。所以在水文学

水资源的研究与实际工作中, 十分重视降水的分析与计算。

一、降水要素

降水是自然界中发生的雨、雪、露、霜、霰、雹等现象的统称。其中以雨、雪为主, 就我国而言

更以降雨为最重要。关于降雨的形成机制与类型已在气象学与气候学课程中介绍, 从水文学科

要求出发, 主要侧重降水的数量特征、时空分布变化以及雨区范围和移动过程等问题的讨论。

( 一) 降水要素

1. 降水( 总) 量 指一定时段内降落在某一面积上的总水量。一天内的降水总量称日降水

量; 一次降水总量称次降水量。单位以毫米计。

2. 降水历时与降水时间 前者指一场降水自始至终所经历的时间; 后者指对应于某一降

水而言, 其时间长短通常是人为划定的 ( 例如, 1、3、6、24 小时或 1、3、7 天等) , 在此时段内并非

意味着连续降水。

3. 降水强度 简称雨强, 指单位时间内的降水量, 以毫米 /分或毫米 /时计。在实际工作中

常根据雨强进行分级, 常用分级标准如表 2 - 8 所示。

表 2 - 8 降水强度分级( mm)

等  级 12 小时降水量 24 小时降水量

小  雨 0 ¡¡.2 ～5 k.0 < 10 •

中  雨 5 ～15 •10 ～25 ½

大  雨 15 ～30 “25 ～50 ½

暴  雨 30 ～70 “50 ～100 Ñ

大 暴 雨 70 ～140 §100 ～200 å

特大暴雨 > 140 •> 200 ©

4. 降水面积 即降水所笼罩的面积, 以平方公里计。

( 二) 降水特征的表示方法

为了充分反映降水的空间分布与时间变化规律, 常用降水过程线、降水累积曲线、等降水量

线以及降水特性综合曲线表示。

1. 降水过程线 以一定时段 ( 时、日、月或年) 为单位所表示的降水量在时间上的变化过

程, 可用曲线或直线图表示。它是分析流域产流、汇流与洪水的最基本资料。此曲线图只包含

降水强度、降水时间, 而不包含降水面积。此外, 如果用较长时间为单位, 由于时段内降水可能

时断时续, 因此过程线往往不能反映降水的真实过程。

2. 降水累积曲线 此曲线以时间为横坐标, 纵坐标表示自降水开始到各时刻降水量的累
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积值, 如图 2 - 13 所示。自记雨量计记录纸上的曲线, 即是降水量累积曲线。曲线上每个时段

图 2 - 13 降水过程线及累积曲线

( 浙江新昌站 1956. 6 . 12 一次降雨)

的平均坡度是各时段内的平均降水强度, 即

I = ΔP /Δt ( 2 - 51)

如果所取时段很短, 即 Δt→0 , 则可得出瞬

时雨强 i, 即 i = dP / dt。

如果将相邻雨量站的同一次降水的累积

曲线绘在一起, 可用来分析降水的空间分布与

时程的变化特征。

3. 等降水量线 又称等雨量线。指地区

内降水量相等各点的连线。等降水量线图的

绘制方法与地形图上的等高线图作法类似。

等雨量线综合反映了一定时段内降水量在空

间上的分布变化规律。从图上可以查知各地

的降水量, 以及降水的面积, 但无法判断出降

水强度的变化过程与降水历时。

4. 降水特性综合曲线 常用的降水特性

综合曲线有以下三种:

1 ) 强度 - 历时曲线 曲线绘制方法是根据一场降水的记录, 统计其不同历时内最大的平

均雨强, 而后以雨强为纵坐标, 历时为横坐标点绘而成, 如图 2 - 14 所示。由图可知, 同一场降

雨过程中雨强与历时之间成反比关系, 即历时愈短, 雨强愈高。此曲线可用下面经验公式表示:

i t = s / t
n

( 2 - 52)

式中, t 为降水历时( 小时 ) ; s 为暴雨参数又称雨力, 相当于 t = 1 小时的雨强; n 为暴雨衰减指

数, 一般为 0.5 ～0.7; i t 为相应历时 t 的降水平均强度( 毫米 /小时) 。

2 ) 平均深度 - 面积曲线 这是反映同一场降水过程中, 雨深与面积之间对应关系的曲线,

一般规律是面积越大, 平均雨深越小。曲线的绘制方法是, 从等雨量线中心起, 分别量取不同等

雨量线所包围的面积及此面积内的平均雨深, 点绘而成。如图 2 - 15。

图 2 - 14 降水强度 - 历时曲线 图 2 - 15 降雨平均深度 - 面积曲线
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  3 ) 雨深 - 面积 - 历时曲线 曲线绘制方法是, 对一场降水, 分别选取不同历时 ( 例如, 1

图 2 - 16 降雨平均深度 - 面积 - 历时曲线

日, 2 日, ⋯) 的等雨量线, 以雨深、面积为参数作出平

均雨深 - 面积曲线并综合点绘于同一图上, 如图 2 -

16 所示。其一般规律是, 面积一定时, 历时越长, 平均

雨深越大; 历时一定时, 则面积越大, 平均雨深越小。

二、面降水的计算

通常, 雨量站所观测的降水记录, 只代表该地小

范围的降水情况, 称点降水量。实际工作中常需要

大面积以至全区域的降水量值 , 即面降水量值。面

降水量的计算的常用方法有三。另有美国气象局系统采用的客观运行法。现将其分别介绍

于下。

1 ) 算水平均法。此法是以所研究的区域内各雨量站同时期的降水量相加, 再除以站数( n)

后得出的算术平均值作为该区域的平均降水量( P) , 即:

P =
P1 + P2 + ⋯ + P n

n
( 2 - 53)

此法简单易行, 适合于区域内地形起伏不大, 雨量站网稠密且分布较均匀的地区。

图 2 - 17 面降水量三种计算方法的比较

·86·



   表 2 - 9( a)  垂直平分法计算表

雨 量

( mm )

多边形面积

( km2 )

占全面积

( % )

加权雨量

( mm )

16 ‚‚.5 18 nn.1 1 n0 ��.25

37 ‚‚.1 310 nn.8 19 n7 ��.1

48 ‚‚.8 382 nn.3 18 n8 ��.9

68 ‚‚.3 310 nn.8 19 n12 ��.9

39 ‚‚.1 51 nn.8 3 n1 ��.3

75 ‚‚.7 238 nn.3 15 n11 ��.4

127 ‚‚.0 212 nn.4 13 n16 ��.5

114 ‚‚.3 196 nn.8 12 n13 ��.7

 

     表 2 - 9( b)  等雨量线法计算表

等雨量线 包围面积

( km2 )

净 面 积

( km2 )

平均雨量

( mm)

总  量

( 104 m3 )

125 Å33 88.67 33 ûû.67 134 ææ.6 4 531 ··.98

100 Å233 88.1 199 ûû.43 116 ææ.8 23 293 ··.4

75 Å533 88.54 300 ûû.44 88 ææ.9 26 744 ··.12

50 Å1 041 88.18 507 ûû.64 63 ææ.5 32 235 ··.14

25 Å1 541 88.05 499 ûû.87 38 ææ.1 19 045 ··.04

12 ÅÅ.5 1 621 88.34 80 ûû.29 20 ææ.3 1 629 ··.9

平均雨量 = 107 444 ƒƒ.6÷ 1 621 à.34 = 66 ú.3

2 ) 垂直平分法。此法又称太森多边形法。方法原理是在图上将相邻雨量站用直线联结而

成若干个三角形, 而后对各连线作垂直平分线, 连接这些垂线的交点, 得若干个多边形, 各个多

边形内各有一个雨量站, 即以该多边形面积( fi ) 作为该雨量站所控制的面积。则区域平均降水

量可按面积加权法求得:

P =
f1 P1 + f2 P2 + ⋯ + f n Pn

f 1 + f2 + ⋯ + fn

=
1
f ∑

n

i = 1

f iP i ( 2 - 54)

式中, f1 , f 2 , ⋯, fn 为各多边形面积。

此法应用比较广泛, 适用于雨量站分布不均匀的地区。其缺点是把各雨量站所控制的面积

在不同的降水过程中都视作固定不变, 这与实际降水情况不符。

3 ) 等雨量线法。此法适用于面积较大, 地形变化显著而有足够数量雨量站的地区。其具

体方法是先绘制出等雨量线, 再用求积仪或其他方法量得各相邻等雨量线间的面积 f i , 乘以两

等雨量线间的平均雨深 P i , 得出该面积上的降水量, 而后将各部分面积上降水总量相加, 再除

以全面积即得出区域平均降水量 珔P, 即

珔P =
1
F ∑

n

i = 1

f i Pi ( 2 - 55)

式中, n 为等雨量线间面积块数; F 为区域面积。

等雨量线法考虑了降水在空间上的分布情况, 理论上较充分, 计算精确度较高, 并有利于分

析流域产流、汇流过程。缺点是对雨量站的数量和代表性有较高的要求, 在实际应用上受到一

定限制。

4 ) 客观运行法。此法为美国气象局系统广泛采用, 方法简便。先将区域( 或流域 ) 分成若

干网格( 图 2 - 16) , 得出很多格点( 交点) , 而后用邻近各雨量站的雨量资料确定各格点雨量, 再

求出各格点雨量的算术平均值, 即为流域的平均降雨量。

各格点雨量的推求以格点周围各雨量站到该点距离平方的倒数为权重, 用各站权重系数乘

各站的同期降雨量, 取其总和即得。可见, 雨量站到格点的距离越近, 其权重越大。若距离为

d, 则权重为 W = 1 / d
2
, 若以雨量站到某格点横坐标差为 Δx, 纵坐标差为 Δy, 则 d

2
= Δx

2
+ Δy

2
,

计算格点雨量的公式:
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Pj =
∑

n

i = 1

P iW i

∑
n j

i = 1

Wi

= ∑
n j

i = 1

Wi P i ( 2 - 56)

式中 P j 为第 j 个格点雨量; n j 为参加第 j 个格点的雨量计算的雨量站站数( 图 2 - 18 上雨量站

图 2 - 18 格点加权计算示意图

站数为 4) ; P i 为参加 j 点计算的各雨量站的降雨量; Wi 为各

雨量站对于第 j 个格点的权; Wi =
Wj

∑
n

j

i = 1

Wi

为参加 j 格点计算的

各雨量站的权重系数。

区域平均降水量 珔P 的计算公式为:

珔P =
1
N ∑

N

j = 1

P j ( 2 - 57 )

式中, j 为区域内的格点序号; N 为区域内的格点总数。

三、影响降水的因素

降水是受地理位置、大气环流、天气系统、下垫面条件等因素综合影响的产物, 但地理位置、

大气环流等的影响, 已在水汽输送一节中得到阐述。这里主要介绍地形、森林、水体等下垫面条

件以及人类活动对降水的影响。

  ( 一) 地形条件影响

地形主要是通过气流的屏障作用与抬升作用对降水的强度与时空分布发生影响的。这在我

图 2 - 19 邢台地区暴雨剖面

国表现得十分强烈。许多丘陵山区的迎风

坡。常成为降水日数多、降水量大的地区,

而背向的一侧则成为雨影区。1963 年 8 月

海河流域邢台地区的特大暴雨( 图 2 - 19) ,

其雨区就是沿着太行山东麓迎风侧南北向

延伸, 呈带状分布, 轴向与太行山走向一致,

即是典型实例。

地形对降水的影响程度决定于地面坡

向、气流方向以及地表高程的变化。表 2 -

10 揭示了我国代表性山地降雨随高程变化

的递增率。位于台湾岛的中央山脉, 因受湿热气流的影响最强, 所以递减率最大, 达 105 毫米 /100

米;而位于内陆的甘肃省祁连山, 由于当地水汽含量少, 降水的年递增率仅 7.5 毫米 /100 米。

但是, 这种地形的抬升增雨并非是无限制的, 当气流被抬升到一定高度后, 雨量达最大值。

此后雨量就不再随地表高程的增加而继续增大, 甚至反而减少。图 2 - 20 所示的峨眉山、黄山

的降水就呈此规律, 在最大降水量出现高度之下, 降水随高程增加而递增, 超过此高程, 降水反

而减少。图 2 - 21 为日本山地降水量随高程变化的规律, 其中 B 点的降水量最大, 位于山顶的

C 点降水就小于 B 点, 而与山脚 A 点的降水大致相当。
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表 2 - 10 代表性山地降雨随高程递增率

山  区
递 增 率

( mm /100 m·a)

台湾中央山脉 105 W

浙江天目山 44 W

四川峨眉山 42 W

陕西秦岭  20 W

甘肃祁连山 7 WW.5

图 2 - 20 长江流域部分山地降水 - 高程关系 图 2 - 21 日本山地降水量随高程变化图

( 据高濑信忠《河川水文学》)

  对此, 柏塞尔曾根据瑞士的资料得出:在最大降水量出现的高度以下, 降水量与高程之间的

经验关系可用下式表示:

P h = P0 + 1.414 h + 382tan α ( 2 - 58)

式中, P h 为相对于高度 h 的降水量; P0 为山麓处的降水量;α为山坡的平均坡度。

( 二) 森林对降水的影响

森林对降水的影响极为复杂, 至今还存在着各种不同的看法。例如, 法国学者 F. 哥里任斯

基根据对美国东北部大流域的研究得出结论, 大流域上森林覆盖率增加 10% , 年降水量将增加

3 % 。根据前苏联学者在林区与无林地区的对比观测, 森林不仅能保持水土, 而且直接增大降水

量, 例如, 在马里波尔平原林区上空所凝聚的水平降水, 平均可达年降水量的 13% 。我国吉林

省松江林业局通过对森林区、疏林区及无林区的对比观测, 森林区的年降水量分别比疏林区和

无林区高出约 50 毫米和 83 毫米( 表 2 - 11) 。

表 2 - 11 森林区、疏林区、无林区降水量对比

区  域
冬

( 11—3 月 )

春

( 4—5 月 )

夏

( 6—8 月 )

秋

( 9—10 月 )
全年

森林区 ( 漫江 ) 54 žž.2 168 ””.0 469 vv.6 161 XX.2 853 ::.0

疏林区 ( 东岗 ) 34 žž.1 152 ””.7 463 vv.4 153 XX.9 804 ::.1

无林区 ( 抚松 ) 27 žž.3 133 ””.5 458 vv.8 150 XX.5 770 ::.1

  据 : 吉林松江林业局。
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另外一些学者认为森林对降水的影响不大。例如 K. 汤普林认为, 森林不会影响大尺度的

气候, 只能通过森林中的树高和林冠对气流的摩阻作用, 起到微尺度的气候影响, 它最多可使降

水增加 1% —3% ; H.L. 彭曼收集亚、非、欧和北美洲地区 14 处森林多年实验资料, 经分析也认

为森林没有明显的增加降水的作用。

第三种观点认为, 森林不仅不能增加降水, 还可能减少降水。例如, 我国著名的气象学者赵

九章认为, 森林能抑制林区日间地面温度升高, 削弱对流, 从而可能使降水量减少。另据实际观

测, 茂密的森林全年截留的水量, 可占当地降水量的 10% —20% , 这些截留水, 主要供雨后的蒸

发。例如, 美国西部俄勒冈地区生长美国松的地区, 林冠截留的水量可达年降水量的 24 % 。这

些截留水, 从流域水循环、水平衡的角度来看, 是水量损失, 应从降水总量中扣除。

以上三种观点都有一定的根据, 亦各有局限性。而且即使是实测资料, 也往往要受到地区

的典型性、测试条件、测试精度等的影响。总体来说, 森林对降水的影响肯定存在, 至于影响的

程度, 是增加或是减少, 还有待进一步研究。并且与森林面积、林冠的厚度、密度、树种、树龄以

及地区气象因子、降水本身的强度、历时等特性有关。

( 三) 水体的影响

陆地上的江河、湖泊、水库等水域对降水量的影响, 主要是由于水面上方的热力学、动力学

条件与陆面上存在差别而引起的。

“雷雨不过江”这句天气谚语, 形象地说明了水域对降水的影响。这是由于大水体附近空

气对流作用, 受到水面风速增大, 气流辐散等因素的干扰而被阻, 从而影响到当地热雷雨的形成

与发展。

根据观测, 水域对降水的影响, 总体来说是减少降水量, 但因季节而有差异。例如, 夏季在

太湖、巢湖及长江沿岸地带, 存在程度不同的少雨区, 以南京到扬中平原之间的长江沿岸较为典

型, 夏季降水量比周围地区少 50—60 毫米, 但冬季则比周围略有增加, 增加值不超过 10 毫米,

所以从全年来说还是减少了降水量。又如, 新安江水库建成后, 库区北部的年降水量明显减少,

最大可减少 100 毫米 /年, 估计库区中心可能减少 150 毫米, 占全年降水量的 11% 左右。

但在迎风的库岸地带, 当气流自水面吹向陆地时, 因地面阻力大, 风速减小, 加以热力条件

不同, 容易造成上升运动, 促使降水增加( 图 2 - 22) 。

图 2 - 22 新安江水库对降水的影响

( 四) 人类活动的影响

人类对降水的影响一般都是通过改变下垫面条件而间接影响降水, 例如, 植树造林、或大规
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模砍伐森林、修建水库、灌溉农田、围湖造田、疏干沼泽等。其影响的后果有的是减少降水量, 有

的增大降水量, 影响机理如前所述。

在人工直接控制降水方面, 例如, 使用飞机、火箭直接行云播雨, 或者反之驱散雷雨云, 消除

雷雹等, 虽然这些方法早已得到了实际的运用, 但迄今由于耗资过多, 只能对局部地区的降水产

生影响。

需要着重指出的是, 城市对降水的影响。这种影响主要表现为城市的增雨作用, 例如, 南京

市区年降水量比郊区多 22.6 毫米, 而且增加了大雨的机遇, 雷暴和降雪的日子亦较多。其具体

影响的程度、增雨量的大小, 则视城市的规模、工厂的多少、当地气候湿润的程度等情况而定。

四、可能最大降水

( 一) 基本概念和研究意义

所谓可能最大降水( PMP) 或可能最大暴雨( PMS) , 系指在现代的地理环境和气候条件下,

特定的区域在特定的时段内, 可能发生的最大降水量 ( 或暴雨 ) 。由此可见, 可能最大降水, 含

有降水上限的意义, 亦即该地的降水量只可能达到, 不可能超越这数值。但它有一个基本约束

条件, 即规定适用“现代的地理环境及气候条件”。对于未来时代, 那要看今后地理环境和气候

的变迁程度而定。从总体上说, 地理环境的明显变化, 一般以世纪为单位, 所以可能最大降水量

具有相对的稳定性。

可能最大降水的提出, 主要是顺应水利工程建设的安全需要, 因为由可能最大降水及其时

空分布, 通过流域产流和汇流计算, 可推算出相应的洪水, 称为可能最大洪水( PMF) 。以修建水

库工程为例, 修建目的是为了兴利, 但修建后, 水库大坝等工程自身又存在安全问题, 一旦水库

失控, 将会造成重大损失, 乃至引起社会的震动。所以合理的选定防洪标准具有重大意义。然

而以往的水库工程, 尤其是中小型水库, 常常选用一种较短重现期的洪水作为工程设计的标准。

例如, 以百年一遇、二百年一遇的洪水为标准。但这种以短重现期洪水来设计水库大坝, 本身要

承担一定的风险, 例如, 上述设计, 洪水为百年一遇, 在工程寿命百年或二百年内, 其危机率分别

为 63.4 % 和 86.6% , 此外还要受到实测资料以及历史洪水调查资料的局限。人们所掌握的历

史洪水不一定反映实际真实, 更不能反映今后可能发生的超历史洪水。1975 年 8 月发生于河

南林庄的大暴雨, 远远地超越了当地防洪设计标准, 造成板桥、石漫滩两座大型水库以及竹沟等

中型水库相继漫坝、垮坝。这是应该记取的教训。所以从暴雨洪水的成因机制方面来研究和确

定当地可能产生的最大暴雨量, 并以此推求出最大可能洪水作为工程设计的依据, 对水库的安

全具有重大的意义。1978 年我国水电部颁布的《水利水电工程等级划分及设计标准 ( 山区、丘

陵区) SDJ12 - 78 ( 试行) 》第十三条中明确规定“失事后对下游将造成较大灾害的大型水库, 重要

的中型水库及特别重要的小型水库的大坝, 当采用土石坝时, 应以可能最大洪水作为非常运用

的标准”。

( 二) 可能最大降水估算方法简介

迄今为止, 由于人们对于暴雨形成的物理机制了解得还不够深入, 不够全面, 并受到气象资

料的限制, 难以精确的计算出这个可能降水量的上限值。一般均采用半经验半理论的水文与气

象相结合的模型计算 PMP。

当地暴雨放大法就是目前应用较多一种计算 PMP 的方法。本法的基本原理是, 决定暴雨
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的因素可归结为空中水汽含量( 即理论上的可能降水量 w) , 以及降水效率 η。降水效率 η则决

定于气流的辐合与垂直运动的特性与强度。通常可以雨湿比 p / w 作为效率的指标, 即实际降水

占可降水的比值愈大, 降水效率就愈高。当各种因子处于最优组合的条件下, p / w 值最大, 效率

最高, 其相应的暴雨称为高效暴雨。

有人综合我国 130 多场大暴雨的可降水量 w, 与相应的 24 小时雨量 p24 之间的关系, 其外包

线显示出在高效暴雨条件下的 p24 与 w 之间存在近似的线性关系。根据这一线性关系可建立可

能最大暴雨量 pm 的计算公式:

pm =
wm

w
·p ( 2 - 59)

式中, p 为选定的高效暴雨量; wm、w 分别为当地可能最大暴雨的可降水量和当地典型的可降水

量。

其中, p 和 w 值可在当地实测的暴雨资料中选取; wm 值可用当地各主要等压面多年实测露

点极大值换算成比湿, 然后垂直积分, 即可求出 200 百帕以下气柱内的水汽总含量, 并以此作为

可降水量的近似物理上限值。我国已绘制出此物理上限分布图( 图 2 - 23 ) 。例如, 北京为 84.5

毫米, 武汉为 89.3 毫米, 广州为 88.0 毫米, 乌鲁木齐为 45.5 毫米。

除了上述方法外, 还有暴雨移置法, 暴雨组合法等。但迄今为止, 由于“可能最大降水”基

本理论尚待进一步完善, 加之受到测试条件, 实测资料不足等影响, 故这些方法在实际应用上受

到很大的限制。

图 2 - 23 我国可降水量近似物理上限值分布图( mm)

第六节 下  渗

下渗又称入渗, 是指水从地表渗入土壤和地下的运动过程。它不仅影响土壤水和地下水的

动态, 直接决定壤中流和地下径流的生成, 而且影响河川径流的组成。在超渗产流地区, 只有当

降水强度超过下渗率时才能产生径流。可见, 下渗是将地表水与地下水、土壤水联系起来的纽
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带, 是径流形成过程、水循环过程的重要环节。

一、下渗的物理过程

( 一) 下渗过程的阶段划分

地表的水沿着岩土的空隙下渗, 是在重力、分子力和毛管力的综合作用下进行的, 其运动过

程就是寻求各种作用力的综合平衡过程。整个下渗的物理过程按照作用力的组合变化及其运

动特征, 可划分如下 3 个阶段:

1. 渗润阶段 降水初期, 若土壤干燥, 下渗水主要受分子力作用, 被土粒所吸附形成吸湿

水, 进而形成薄膜水, 当土壤含水量达到岩土最大分子持水量时, 开始向下一阶段过渡。

2. 渗漏阶段 随着土壤含水率的不断增大, 分子作用力渐由毛管力和重力作用取代, 水在

岩土孔隙中作不稳定流动, 并逐渐充填土壤孔隙, 直到基本达到饱和为止, 下渗过程向第三阶段

过渡。

3. 渗透阶段 渗透阶段的特点是, 在土壤孔隙被水充满达到饱和状态时, 水分主要受重力

作用呈稳定流动。

上述 3 个阶段并无截然的分界, 特别是在土层较厚的情况下, 3 个阶段可能同时交错进行。

图 2 - 24 下渗过程中水的垂向分布

此外, 亦有的将渗润与渗漏阶段结合起来, 统称渗漏, 渗漏的

特点是非饱和水流运动, 而渗透则属于饱和水流运动。

( 二) 下渗水的垂向分布

包德曼( Bodman) 和考尔曼( Colman) 通过实验发现, 在

积水条件下 ( 保持 5 毫米水深 ) , 下渗水在土体中的垂向分

布, 大致可划分为 4 个带, 如图 2 - 24。它们具体反映了下渗

水的垂向运动特征。

1. 饱和带 饱和带位于土壤表层。在持续不断地供水

条件下, 土壤含水量处于饱和状态, 但无论下渗强度有多大,

土壤浸润深度怎样增大, 饱和带的厚度不超过 1.5 厘米。

2. 过渡带 在饱和带之下, 土壤含水量随深度的增加

急剧减少, 形成一个水的过渡带。过渡带的厚度不大, 一般

在 5 厘米左右。

3. 水分传递带 水分传递带位于过渡带之下, 其特点

是土壤含水量沿垂线均匀分布, 在数值上大致为饱和含水量

的 60% —80 % 左右。带内水分的传递运行主要靠重力作用, 在均质土中, 带内水分下渗率接近

于一个常值。

4. 湿润带 水分传递带之下, 则是一个含水量随深度迅速递减的水分带, 称湿润带。湿润

带的末端称为湿润锋面, 锋面两边土壤含水量突变。此锋面是上部湿土与下层干土之间的界

面。

随着下渗历时的延长, 湿润锋面向土层深处延伸, 直至与地下潜水面上的毛管水上升带相

衔接。在此过程中, 如中途停止供水, 地表下渗结束, 但土壤水仍将继续运动一定时间。在这种

情况下, 土层内的水将发生再分配的运动过程, 其分布情况则决定于土壤特性, 如图 2 - 5 所示。
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( 三) 下渗要素

为了定量研究水的下渗的物理过程, 经常要运用到下渗率和下渗能力等要素。

1. 下渗率 f 又称下渗强度。是指单位面积上单位时间内渗入土壤中水量, 常用毫米 /分

或毫米 /小时计。

2. 下渗能力 f p 又称下渗容量。指在充分供水条件下的下渗率。

3. 稳定下渗率 fc 简称“稳渗”。通常在下渗最初阶段, 下渗率具有较大的数值, 称为初渗

( f 0 ) , 其后随着下渗作用的不断进行, 土壤含水量的增加, 下渗率逐步递减, 递减的速率也是先

快后慢。当下渗锋面推进到一定深度后, 下渗率趋于稳定的常值。此时下渗率称为“稳定下渗

率”。这个过程可用下渗曲线表示, 如图 2 - 26。图上的累积下渗 ( F) 曲线, 则是下渗量随时间

的增长过程。累积曲线上任一点的坡度, 表示该时刻的下渗率, 即

dF
dt

= f ( 2 - 60)

图 2 - 25 土壤水分的再分布示意图 图 2 - 26 下渗率曲线及累积下渗量曲线示意图

F ～t 累积下渗量过程; f ～t 下渗率过程

二、下渗理论与下渗经验公式

( 一) 下渗理论

根据土壤水运动的一般原理, 用以研究下渗规律及其影响因素的理论, 称为下渗理论, 由于

水的下渗既可能在非饱和的岩土孔隙中运行, 亦可能在饱和条件下运行, 所以可相应地区分为

非饱和下渗理论和饱和下渗理论。
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1. 非饱和下渗理论简介 非饱和下渗理论是建立在包气带中水动力平衡和质量守恒原理

的基础上。从水动力平衡角度分析, 非饱和岩土中的水, 主要依靠负压力( 即水和土粒表面之间

吸附力) 克服重力而存在的, 水的运动则受控于势能梯度 - �φ/�z 的大小, 并服从达西定律。在

只考虑垂向一维水流的情况下, 其基本表达式为:

vz = - k( φ)
�φ
�z

+ k( φ) ( 2 - 61)

式中, vz 为 z 深处地下水渗透速度; k 为渗透系数;φ为势( 水头) , 其势能梯度随渗透水流距离增

长而变小, 故为负值。

根据质量守恒原理, 在单位时间内进入某个给定土体空间的水量与流出量之差值, 等于该

土体内水量变化值。据此有:

�θ
�t

+
�vz

�z
= 0 ( 2 - 62)

式中, θ为包气带含水量。其余符号同前。此式乃一维水流垂直运动的连续方程。

联解上述两式得:

�θ
�t

=
�
�z

D( θ)
�θ
�z

-
�
�z

k( θ) ( 2 - 63)

式中, D 为扩散系数, 其余符号同前。

此即非饱和水流向岩土下渗的微分方程, 又称理查滋方程。

菲利普在上述方程的基础上, 考虑均质土壤, 起始含水量均匀分布及充分供水等条件下, 经

过代换和微分展开, 取展开公式前两项求得如下近似计算公式:

F( t) = st
1
2 + [ A2 + k( θi ) ] t ( 2 - 64)

式中, F( t) 为累积下渗量; s 为吸水系数; A2 是函数; k( θi ) 是渗透系数。

将式( 2 - 64) 对 t 求导数, 得下渗率 f( t)

f( t) =
dF( t)

dt
=

1
2

st
-

1
2 + [ A2 + k( θi ) ] ( 2 - 65)

2. 饱和下渗理论模式 饱和下渗理论模式首先是由格林 ( Green ) 和安普特 ( Ampt) 所提

出。他们考虑无限深的均质土壤的积水下渗, 地面积水深为 H0 , 假定湿润锋以上的土壤处于饱

和, 锋面以下含水量由饱和含水量 θs 急剧过渡到土壤中原有的含水量 θi , 并假定原有含水量均

匀分布。下渗水中的含水量垂线分布如图 2 - 27( b) 所示; L 为下渗水柱的长度, 其值随下渗进

行而增大; 湿润锋面受到下方土壤的吸附力为 s。

在上述假设条件下, 可根据水流的达西定律及水量平衡方程建立饱和下渗基本模式。按达

西定律有:

f p = ks

H0 + s + L

L
( 2 - 66)

·77·



图 2 - 27 饱和下渗模式示意图

式中, f p 为水流向下渗透速度( 在上述条件下也就是下渗率, 并且因为是在积水条件下的下渗,

也可看作为下渗能力) ; ks 为饱和水力传导度。

根据水量平衡原理, 在整个下渗时段里的累积下渗量( F) 为:

F = ( θs - θi ) L ( 2 - 67)

将式( 2 - 67) 代入( 2 - 66) 并假定 H0 相对于 L 很小, 可以忽略不计, 于是得:

fp = k s 1 +
( θs - θi ) s

F
( 2 - 68)

上式反映了下渗率和累积下渗量之间的关系, 是饱和下渗理论基本模式之一。

根据定义, f p =
dF
dt

, 并代入上式( 2 - 68 ) , 得:

dF
dt

= ks ( 1 + ( θs - θi) s / F) ( 2 - 69)

并以下渗开始时刻为零, 自 0→t, 0→F 对式( 2 - 69) 积分:

∫
t

0
ksdt =∫

F

0

1
1 + ( θs - θi) s / F

dF

得

ks ·t = F - s( θs - θi) ln 1 +
F

( θs - θi ) s
( 2 - 70)

经演算最后可得:

F = 2 ks

s + H0

θs - θi

t 或 f =
k s( s + H0 ) ( θs - θi )

2t
( 2 - 71)

此即累积下渗曲线的表达式, 是格林 - 安普特下渗模式的另一种形式。

( 二) 下渗经验公式
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对下渗的研究最初是为了适应灌溉工程的建设需要而开展的。以后在水文学上进行降雨

径流计算工作中得到了发展。先是通过实际试验, 获得下渗曲线, 再从图形来模拟下渗曲线的

数学表达式。这类表达式就是所谓的经验公式, 此类公式的类型颇多, 共同的特征是具有下渗

率随时间递减的函数形式。其中霍顿( R. E. Horton) 公式应用较普遍。

1. 霍顿公式( 1940)

f = f c + ( f0 - f c) e
- βt

( 2 - 72)

式中, f c 为稳定下渗率; f 0 为初始下渗率, β为常数, 下渗曲线的递减参数。

霍顿公式反映了下渗强度随时间递减规律, 并最终趋于稳定下渗。所以下渗过程是一个消

退过程。消退的速率为 df / dt。由于下渗过程中 f 逐步减小, 所以 df / dt 为负值。据此可得:

-
df
dt

= β( f - f c) ( 2 - 73)

对上式进行积分得:

ln( f - f c) = - βt + c

但下渗初始时, f = f 0

所以 f = f c + ( f0 - f c) e
- βt

( 2 - 74)

根据上式还可进一步导出表达下渗累积曲线的公式:

F =∫
t

0
fdt = fc t +

1
β

( f0 - f c ) ( 1 - e
- βt

) ( 2 - 75)

霍顿公式结构简单, 在充分供水条件下与实际资料配合较好, 至今仍被广泛应用。

2. 霍尔坦公式 1961 年美国农业部霍尔坦( H. N. Holton) 提出一种下渗概念模型。下渗

率 f 是土壤缺水量的函数, 其公式为:

f = fc + a( s - F)
n

( 2 - 76)

式中, a 为系数, 随季节而变, 一般在 0.2—0.8 之间; s 为表层土壤可能最大含水量; F 为累积下

渗量或初始含水量; n 为指数, 通常为 1.4。

在降雨期, 由于累积下渗量逐渐增加, 缺水量( s - F) 逐步减少, 下渗率 f 趋近于 fc。本公式

的优点是便于考虑前期含水量对下渗的影响。

三、影响下渗的因素

以上所介绍的下渗过程, 均是反映在充分供水条件下单点均质土壤的下渗规律。在天然条

件下, 实际的下渗过程远比理想模式要复杂得多, 往往呈现不稳定和不连续性。图 2 - 28 为生

长多种树木和小块牧草地的实验小流域, 面积仅 0.2 平方公里, 但该流域的实际下渗量的平面

分布极不均匀。形成这种情况的原因是多方面的, 归纳起来主要有以下四个方面:

( 一) 土壤特性的影响

土壤特性对下渗的影响, 主要决定于土壤的透水性能及土壤的前期含水量。其中透水性能

又和土壤的质地、孔隙的多少与大小有关。一般来说土壤颗粒愈粗, 孔隙直径愈大, 其透水性能

愈好, 土壤的下渗能力亦愈大。图 2 - 29 具体显示出不同性质土壤之间下渗率的巨大差别。
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图 2 - 28 面积为 0.20km2 的小流域上下渗特性分区

图 2 - 29 不同土壤的累积下渗曲线 图 2 - 30 土壤前期含水量对下渗的影响

  ( 二) 降水特性的影响

降水特性包括降水强度、历时、降水时程分配及降水空间分布等。其中降水强度直接影响

图 2 - 31 降雨强度对下渗率的影响

土壤下渗强度及下渗水量, 在降水强度 i 小于下渗率 f 的

条件下, 降水全部渗入土壤, 下渗过程受降水过程制约。

在相同土壤水分条件下, 下渗率随雨强增大而增大, 如图

2 - 31 所示。尤其是在草被覆盖条件下情况更明显。但

对裸露的土壤, 由于强雨点可将土粒击碎, 并充填土壤的

孔隙中, 从而可能减少下渗率。

此外, 降水的时程分布对下渗也有一定的影响, 如在

相同条件下, 连续性降水的下渗量要小于间歇性下渗量

图 2 - 32。

( 三) 流域植被、地形条件的影响

通常有植被的地区, 由于植被及地面上枯枝落叶具有滞水作用, 增加了下渗时间, 从而减少

了地表径流, 增大了下渗量如图 2 - 33。
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图 2 - 32 间歇降水对下渗的影响

①、② 间歇 4h ( 白天 ) ;②、③间歇 10h ( 夜间 )

图 2 - 33 植被对下渗的影响

  而地面起伏, 切割程度不同, 要影响地面漫流的速度和汇流时间。在相同的条件下, 地面坡

度大、漫流速度快, 历时短, 下渗量就小。

( 四) 人类活动的影响

人类活动对下渗的影响, 既有增大的一面, 也有抑制的一面。例如, 各种坡地改梯田、植树

造林、蓄水工程均增加水的滞留时间, 从而增大下渗量。反之砍伐森林、过度放牧、不合理的耕

作, 则加剧水土流失, 从而减少下渗量。在地下水资源不足的地区采用人工回灌, 则是有计划、

有目的的增加下渗水量; 反之在低洼易涝地区, 开挖排水沟渠则是有计划有目的控制下渗, 控制

地下水的活动。从这意义上说, 人们研究水的入渗规律, 正是为了有计划、有目的控制入渗过

程, 使之朝向人们所期望的方向发展。

第七节 径  流

径流是水循环的基本环节, 又是水量平衡的基本要素, 它是自然地理环境中最活跃的因素。

从狭义的水资源角度来说, 在当前的技术经济条件下, 径流则是可资长期开发利用的水资源。

河川径流的运动变化, 又直接影响着防洪、灌溉、航运和发电等工程设施。因而径流是人们最关

心的水文现象。

一、径流的涵义及其表示方法

( 一) 径流的涵义与径流组成

流域的降水, 由地面与地下汇入河网, 流出流域出口断面的水流, 称为径流。液态降水形

成降雨径流, 固态降水则形成冰雪融水径流。由降水到达地面时起 , 到水流流经出口断面的

整个物理过程 , 称为径流形成过程。降水的形式不同, 径流的形成过程也各异。我国的河流

以降雨径流为主, 冰雪融水径流只是在西部高山及高纬地区河流的局部地段发生。根据形

成过程及径流途径不同, 河川径流又可由地面径流、地下径流及壤中流( 表层流 ) 三种径流组
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图 2 - 34 河川径流组成示意图

成 ( 图 2 - 34 ) 。

( 二) 径流的表示方法

1. 流量 流量 Q 指单位时间内通过某一断面

的水量, 常用单位为立方米 /秒。流量随时间的变

化过程, 可用流量过程线表示。此外, 常用的还有

日平均流量、月平均流量、年平均流量等指定时段

的平均流量。

2. 径流总量 径流总量 W 是指 T 时段内通

过某一断面的总水量。常用的单位为立方米。有

时也用时段平均流量与时段的乘积表示:

W = QT ( 2 - 77 )

3. 径流深度 径流深度 R 是指将径流总量平

铺在整个流域面积上所求得的水层深度, 以毫米为单位。若 T 时段内的平均流量为 珚Q( 立方米 /

秒) , 流域面积为 F( 平方千米) , 则径流深度 R( 毫米) 可由下式计算:

R =
珚QT

1 000F
( 2 - 78)

4. 径流模数 径流模数 M 是流域出口断面流量与流域面积 F 的比值。随着对 Q 赋予的

意义不同, 如洪峰流量、多年平均流量等。常用单位为升 /秒·平方千米, 计算式为:

M =
1 000Q

F
( 2 - 79)

5. 径流系数 径流系数 α是某一时段的径流深度 R 与相应的降水深度 P 之比值。计算式

为 α=
R
P

, 因为 R < P, 故 α< 1。

以上各特征值的相互关系如表 2 - 12( T 以秒计, F 以平方千米计) 。

表 2 - 12 径流特征值的相互关系

Q W M R

Q W /T MF /103 Î10 3 RF /T

W QT MFT /103 ä103 RF

M Q /F·10 3 èW / TF 106 R /T

R QT /103 F W /103 F MT /10 6 Ì

二、径流的形成过程

径流形成过程是一个极为错综复杂的物理过程, 为便于说明, 现概述如下:

( 一) 流域蓄渗过程

降雨初期, 除一小部分( 一般不超过 5% ) 降落在河槽水面上的雨水直接形成径流外, 大部

分降水并不立即产生径流, 而消耗于植物截留、下渗、填洼与蒸散发。植物截留量与降水量、植

被类型及郁闭程度有关。森林茂密的植被, 年最大截留量可达年降水量的 20% —30% 。截留
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的雨水最终消耗于蒸发。下渗发生在降雨期间及雨停后地面尚有积水的地方, 如本章第五节已

述。下渗强度的时空变化很大。在降雨过程中, 当降雨强度小于下渗能力时, 雨水将全部渗入

土壤中。渗入土中的水, 首先满足土壤吸收的需要, 一部分滞蓄于土壤中, 在雨停后耗于蒸发,

超出土壤持水力的水将继续向下渗透。当降雨强度大于下渗能力时, 超出下渗强度的降雨 ( 也

称超渗雨) , 形成地面积水, 蓄积于地面洼地, 称为填洼。地面洼地通常都有一定的面积和蓄水

容量, 填洼的雨水在雨停后也消耗于蒸发和下渗。平原和坡地流域, 地面洼地较多, 填洼量可高

达 100 毫米, 一般流域的填洼水量约 10 毫米左右。随着降雨继续进行, 满足填洼后的水开始产

生地面径流, 在一次降雨过程中, 流域上各处的蓄渗量及蓄渗过程的发展是不均匀的, 因此, 地

面径流产生的时间、地方有先有后, 先满足蓄渗的地方先产流。

流域上继续不断降雨, 渗入土壤的水使包气带含水量不断增加。土层中的水达到饱和后,

在一定条件下, 部分水沿坡地土层侧向流动, 形成壤中径流, 也称表层径流。下渗水流达到地下

水面后, 以地下水的形式沿坡地土层汇入河槽, 形成地下径流。因此, 流域上的降水, 经过蓄渗

过程产生了地面径流, 壤中径流和地下径流三种。

在流域蓄渗过程中, 无论是植物截留、下渗、填洼、蒸散发及土壤水的运动, 水的运行均受制

于垂向运行机制, 水的垂向运行过程构成了降雨在流域空间上的再分配, 从而构成了流域不同

的产流机制, 形成了不同径流成分的产流过程。

( 二) 坡地汇流过程

超渗雨水在坡面上呈片流、细沟流运动的现象, 称坡面漫流。满足填洼后的降水开始产生

大量的地面径流, 它沿坡面流动进入正式的漫流阶段。在漫流过程中, 坡面水流一方面继续接

受降雨的直接补给而增加地面径流, 另一方面又在运行中不断地消耗于下渗和蒸发, 使地面径

流减少。地面径流的产流过程与坡面汇流过程是相互交织在一起的, 前者是后者发生的必要条

件, 后者是前者的继续和发展。

坡面漫流通常是在蓄渗容易得到满足的地方先发生, 例如, 透水性较低的地面( 包括小部分

不透水的地面) 或较潮湿的地方( 例如河边) 等, 然后其范围逐渐扩大。坡面水流可能呈紊流或

层流, 其流态与降雨强度有关, 其水的运行受重力和摩阻力所支配, 遵循能量守恒和质量守恒规

律的侧向运动的水流, 可以用水流的运动方程和连续方程来进行描述。坡面漫流的流程一般不

超过数百米, 历时亦短, 故对小流域很重要, 而大流域则因历时短而在整个过程中可以忽略。地

面径流经过坡面漫流而注入河网, 一般说仅在大雨或高强度的降雨后, 地面径流才是构成河流

流量的主要源流。

壤中流及地下径流也同样具有沿坡地土层的汇流过程。它们都是在有孔介质中的水流运

动。由于它们所通过的介质性质不同, 所流经的途径各异, 沿途所受的阻力也有差别, 因此, 水

的流速不等。壤中流( 表层流) 主要发生在近似地面透水性较弱的土层中, 它是在临时饱和带

内的非毛管孔隙中侧向运动的水流, 它的运动服从达西定律。通常壤中流汇流速度比地面径流

慢, 但比地下径流快得多。壤中流在总径流中的比例与流域土壤和地质条件有关。当表层土层

薄而透水性好, 下伏有相对不透水层时, 可能产生大量的壤中流。在这种情况下, 虽然其流速比

地面径流缓慢, 如遇中强度暴雨时, 壤中流的数量可以增加很多, 而成为河流流量的主要组成部

分。壤中流与地面径流有时可以相互转化, 例如, 在坡地上部渗入土中流动的壤中流, 可能在坡

地下部以地面径流形式汇入河槽, 部分地面径流也可能在漫流过程中渗入土壤中流动。故有人
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将壤中流归到地面径流一类。均匀透水的土壤有利于水渗透到地下水面, 形成地下径流。地下

径流运动缓慢, 变化亦慢, 补给河流的地下径流平稳而持续时间长, 构成流量的基流。但地下径

流是否完全通过本流域的出口断面流出, 取决于地质构造条件。

上述 3 种径流的汇流过程, 构成了坡地汇流的全部内容, 就其特性而言, 它们之间的量级有

大小、过程有缓急, 出现时刻有先后, 历时有长短之差别。应当指出, 对一个具体的流域而言, 它

们并不一定同时存在于一次径流形成过程中。

在径流形成中, 坡地汇流过程起着对各种径流成分在时程上的第一次再分配作用。降雨停

止后, 坡地汇流仍将持续一定时间。

( 三) 河网汇流过程

各种径流成分经过坡地汇流注入河网后, 沿河网向下游干流出口断面汇集的过程, 即河网

汇流过程。这一过程自坡地汇流注入河网开始, 直至将最后汇入河网的降水输送到出口断面为

止。坡地汇流注入河网后, 使河网水量增加、水位上涨、流量增大, 成为流量过程线的涨洪段。

此时, 由于河网水位上升速度大于其两岸地下水位的上升速度, 当河水与两岸地下水之间有水

力联系时, 一部分河水补给地下水, 增加两岸的地下蓄水量, 这称为河岸容蓄。同时, 涨洪阶段,

出口断面以上坡地汇入河网的总水量必然大于出口断面的流量, 因河网本身可以滞蓄一部分水

量, 称为河网容蓄。当降水和坡地汇流停止时, 河岸和河网容蓄的水达最大值, 而河网汇流过程

仍在继续进行。当上游补给量小于出口排泄量时, 即进入一次洪水过程的退水段。此时, 河网

蓄水开始消退, 流量逐渐减小, 水位相应降低, 涨洪时容蓄于两岸土层的水量又补充入河网, 直

到降水在最后排到出口断面为止。此时河槽泄水量与地下水补给量相等, 河槽水流趋向稳定。

上述河岸调节及河槽的调节现象, 统称为河网调蓄作用。河网调蓄是对净雨量在时程上的又一

次再分配, 故出口断面的流量过程线比降雨过程线平缓得多。

河网汇流的水分运行过程 , 是河槽中不稳定水流运动过程 , 是河道洪水波的形成和运动

过程, 而河流断面上的水位、流量的变化过程是洪水波通过该断面的直接反映, 当洪水波全

部通过出口断面时 , 河槽水位及流量恢复到原有的稳定状态, 一次降雨的径流形成过程即告

结束。

在径流形成中通常将流域蓄渗过程, 到形成地面汇流及早期的表层流过程, 称为产流过程,

坡地汇流与河网汇流合称为流域汇流过程或汇流过程。如下面模式所示。径流形成过程实质

上是水在流域的再分配与运行过程。产流过程中水以垂向运行为主, 它构成降雨在流域空间上

地面汇流

坡地汇流过程

地下水汇流

径流形成过程

流域蓄渗过程

河网汇流过程

流域产流过程

流域汇流过程
壤中汇流

的再分配过程, 是构成不同产流机制和形成不同径流成分的基本过程。汇流过程中水以水平侧

向运行为主, 水平运行机制是构成降雨过程在时程上再分配的过程, 是构成流域汇流过程的基

本机制( 图 2 - 35) 。
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图 2 - 35 径流形成中水分垂向、侧向运行示意图

三、影响径流的因素

影响径流形成和变化的因素主要有: 气候因素、流域下垫面因素和人类活动因素。

( 一) 气候因素

气候因素包括降水、蒸发、气温、风、湿度等。降水是径流的源泉, 径流过程通常是由流域上降

水过程转换来的。降水和蒸发的总量、时空分布、变化特性, 直接导致径流组成的多样性、径流变

化的复杂性。气温、湿度和风是通过影响蒸发、水汽输送和降水而间接影响径流的。因此, 人们称

“河流是气候的产物”是不无道理的。关于降水、蒸发、水汽输送等气候因素, 本章前几节已有阐

述, 人类活动因素则于本书第六章介绍, 因此, 本节着重于流域下垫面对径流影响的分析。

降水是产生径流的重要因素, 但不是决定径流过程的唯一因素。出口断面流量过程线是流

域降水与流域下垫面因素综合作用的直接后果, 相同时空分布的降水, 在不同流域所产生的流

量过程具有完全不同的特性。

( 二) 流域下垫面因素

流域下垫面因素包括: 地理位置, 如纬度、距海远近、面积、形状等;地貌特征, 如山地、丘陵、

盆地、平原、谷地、湖沼等;地形特征, 如高程、坡度、坡向; 地质条件, 如构造、岩性; 植被特征, 如

类型、分布、水理性质( 阻水、吸水、持水, 输水性能) 等。

上述流域因素在空间上的随机组合, 构成了下垫面条件的差异, 这种差异足以构成产流方

式( 指各种径流成分产流机制的组合) 及产流条件上的差异。流域中不同产流方式的空间分布

及组合, 便构成了流域产流机制的定态问题, 是一个缓变的因素。

流域也是各种水变化因素作用下的综合体。这些因素是降雨、蒸发、下渗、土壤湿度及地下

水位等的时空分布与组合。它们直接导致不同产流模式在时程上的相互转换及产流过程中产

流面积在空间上的发展, 它们决定了流域产流特征的变化与发展, 因而构成了流域产流机制中

的动态问题, 这是流域产流机制中的另一个核心问题, 是一个可以迅速变化的因素。

总之, 径流形成过程, 除了降雨条件外, 另一个重要条件就是流域下垫面。只有当雨水降落

在一个流域上, 水的运行过程才开始, 也只有通过流域的下垫面, 各种垂向、侧向的运行过程才

能出现, 并显示出它们在径流形成中的功能。

这种功能首先表现在: 同样的降水条件下, 不同的下垫面可以具有完全不同的径流效应, 见
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图 2 - 36。该图是通过大量实测资料的综合概括。尽管降水量、强度、历时等降雨特征相同, 但

在不同下垫面因素组合的山坡小流域中, 出现了多种多样的径流过程。其差异主要表现如下:

图 2 - 36 各种径流的效应示意图

图 2 - 37 浙江省姜湾径流实验站高坞村的几种流量过程

① 流量上, 有大有小, 各不相同。

② 过程形态上, 有的陡涨陡落, 有的陡涨缓落, 有的缓涨缓落, 有单峰, 有双峰, 峰现时间的

滞后时间长短也有差别。

③ 从径流组成上也有明显的差别, 如图 2 - 36 中 ( f) 、( l) 只有地面径流、( a) 、( b) 、( c) 、

( i) 为三种径流成分组成, ( e) 以壤中流为主, ( d) 、( j) 、( h) 、( k) 是壤中流与地下径流所组成。

上述径流量和过程形态上的差别, 主要是由于不同径流成分及其生成条件所决定的。出现

成分、量、形的差异归根结蒂是由于流域下垫面不同的构成和特性所致。

实测资料还表明, 同一个流域下垫面条件下, 不同时期径流效应不是一成不变的。图 2 - 37
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是我国浙江省姜湾径流实验站高坞村小流域的几种典型径流过程, 产生上述不同径流效应及其

组成特征的原因, 是下垫面的土壤水动态供水情况变化所致。虽然流域是给定的, 但下垫面中

土壤的湿润状况是随时变化的, 前期降雨与否起很大的作用。土壤湿润程度的不同, 就改变了

流域对雨水的分配能力, 从而产生了不同的径流效应。因此, 在给定的流域中, 水的运行机制的

相互组合和发展, 对径流效应起着主导作用。

总之, 流域具有对降雨再分配的功能。图 2 - 38 充分展示了流域对降雨的再分配的功能。

由图可见, 流域对垂向运行的水的再分配, 形成了不同径流成分; 对侧向运行的水的再分配形成

出口断面的流量过程。因此, 相对于降水是径流的源泉来说, 流域则是径流的发生场和分配场,

也是径流形成中的重要因素。

图 2 - 38 流域对降雨的再分配功能示意图

P. 降雨量 ; S. 土壤蓄存量 ; rs. 地面产流量 ; qg. 地面流量 ; Q. 出口断面流量 ; In. 截留量 ; f g. 补

给地下水量 ; r ss. 壤中产流量 ; qss. 壤中流量 ; Sd. 填洼量 ; f d. 深层下渗量 ; rg. 地下产流量 ;

qg. 地下水流量 ( 均为单位时段的量 )

( 三) 人类活动的影响

人类活动对径流的影响既广泛、又深远, 并且影响日趋严重。人类活动对径流的影响主要

是通过改变下垫面条件从而直接或间接影响了径流的过程、径流的数量、质量的变化。有关内

容见第六章。
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复习思考题

1. 分析说明水循环基本过程、循环的动力与循环现象的本质。

2. 试绘制陆地水循环系统的层次结构 , 说明水循环分类的依据以及内在差别。

3. 综合分析水循环的地理效应。

4. 试述水量平衡与水循环的内在关系以及水量平衡的研究意义。

5. 试分别列出一个城郊区、一块水田的水量平衡方程 , 并说明它们之间的异同。

6. 分析对比水面蒸发、土壤蒸发及植物散发各自的特点以及主要影响因素。

7. 试分别列出水量平衡计算法、彭曼的综合法以及布德科的蒸发方程 , 说明各自的物理意义以及适用性。

8. 何谓分子扩散、水汽通量 , 简述我国水汽输送的基本特征。

9. 说明影响降水的主要因素 , 分析降水历时和降水时间;点雨量和面雨量; 暴雨和可能最大降水各自间的

区别与联系。

10. 试分析面降水量 4 种计算方法的各自适用性和优缺点。

11. 试分析说明土壤下渗过程及其主要影响因素。

12. 说明非饱和下渗和饱和下渗理论的主要区别 , 分析霍顿下渗公式的物理意义及适用性。

13. 径流形成过程中包括哪些子过程 , 它们各有何特点?

14. 流域对降雨的再分配功能表现在哪里?
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第三章 陆地表面水的组成与运动

第一节 陆地表面水的组成与结构

一、陆地表面水的组成

陆地表面的基本水源来自大气降水。从海洋上蒸发的水汽, 被气流输送到陆地上空, 其中

一部分从陆地上空流走, 形成过境气流; 另一部分在陆地上空冷凝, 按固、液两种形态降水。大

气降水落到地表, 除一部分被蒸发和入渗地下外, 其余在地表形成冰川、湖泊、沼泽和河流天然

地表水体, 此外还有极小一部分组成了生物水。

由表 3 - 1 可见, 陆地表面水中的 89% 是以固态冰川的水体形式分布在南极大陆, 其余 6 大

洲地表水的总量, 仅占全球地表水的 11% , 而这 11% 中有 10. 16 % 还是冰川水体。因此除南极

洲以外, 陆地表面总水量中, 冰川占 92 . 84% , 湖泊占 6. 65 % , 沼泽占 0. 43% , 而河槽蓄水仅占

0 . 08% 。

表 3 - 1 陆地表面水的组成

水      体 水量 ( 万亿立方米 ) 占地表水总量%

冰川

与永

久积

雪

湖泊

合  计

南  极

格 陵 兰

冰  岛

各洲山地

合  计

淡 水 湖

咸 水 湖

沼  泽

河  槽 ( 蓄水 )

24 064 �. 1 99 �. 217

21 600 m89 O. 057

2 340 m6 O. 648

83 m. 5 0 O. 344

40 m. 6 0 O. 168

176 �. 4 0 �. 727

91 m0 O. 375

85 m. 4 0 O. 352

11 �. 4 0 �. 047

2 �. 12 0 �. 009

总  计 24 254 ü. 02  100 �

我国地表水的组成也是如此。我国冰川总面积 58 650 平方千米, 冰川总储量为 51 322×

10
8
立方米; 湖泊面积为 718 000 平方千米, 湖泊储水量为 7 088× 10

8
立方米, 其中淡水储量为

2 260× 10
8
立方米, 占湖水总量的 31% ; 沼泽面积为 1 . 1 万平方千米, 占全国总面积的 1 . 15% ;

河流槽蓄量虽小, 径流总量却与欧洲相当, 全国平均年径流总量达 27 115× 10
8
立方米。

·98·



二、陆地表面水的结构

如前已述, 地球上的水循环可以看作为一个动态有序大系统。不仅海水、大气水、地表水、

地下水各亚系统, 而且地表水亚系统内部的冰川、湖泊、沼泽、河流等子系统, 都是开放系统。它

们之间都存在着频繁而密切的物质( 水、沙、化学元素) 与能量( 热能、动能) 的交换, 和水体相变

转化的关系。

冰川、湖泊、沼泽、河流, 在地表水亚系统的水循环过程中, 各具有其特殊的功能。这又是由

其本身的水循环的机制和特性所决定的。

河流虽然槽蓄量最小, 但河水是地表唯一的畅流液态水, 它的水循环动力机制既受热力因

素影响, 更受重力作用所控制。因而, 其交替更新的周期最短, 也即水循环的活力最强。因此它

在地表水循环过程中起着上接大气水, 下通地下水, 最后联结海水的主干作用, 它是地表水循环

亚系统中的主干子系统。在全球水循环大系统中, 河流则为大气、海洋、地表、地下 4 大亚系统

的传递支系统。

冰川是固态降水积累演化而成的, 从静态储水量看, 是地表第一大水体。它的水循环的动

力机制主要受热力作用控制, 而地处高寒地带的冰川地区, 热力变化微弱, 因而冰川水体具有稳

定少变的特征, 其水循环的活力最弱, 交替更新的周期山岳冰川为 1600 年, 而极地冰盖可达

9700 年。稳定少变的巨量冰体, 在地表水循环中发挥着储存和补给的功能, 位于高山河源地区

的冰川, 在其自身的水循环过程中, 通过相变转化, 输出的液态水, 给河流提供了稳定可靠的补

给水源, 成了河流水循环系统中的输入项。

湖泊与沼泽是地表洼地的滞流液态水体。其水循环的动力机制, 也是兼受热力和重力作用

控制。但由于它所处的地形条件和其它自然地理条件的限制, 大大削弱了重力作用的影响。因

而, 水循环的活力较弱, 其交替更新的周期平均约 17 年, 在地表水的水循环系统中, 湖泊主要起

着传递、调蓄的功能。通过其自身的水循环, 不仅起着与大气、地下和河流水体之间的传递作

用, 外流区的湖泊, 更是调蓄河川径流的天然水库。

在地表水与海水交绥地区, 即河流的河口区, 它是河海传递的子系统。由于它兼受河川径

流及海洋潮流等的影响, 故河口子系统有着特殊的运动变化规律。

第二节 流域产流与汇流

上一章第七节曾述及, 出口断面的流量过程线是降雨径流形成的结果, 而降雨径流的形成

过程大致可分为流域产流, 流域汇流两个过程。本节将分别介绍这两个过程的基本理论与分析

方法。产流、汇流理论是河流水文学的核心理论, 它是以综合分析自然现象各个因素之间的关

系为基础的, 是地理水文研究的重要课题, 目前尚待完善。我们地理水文工作者责无旁贷地应

该投入流域产流、汇流理论的研究中去。

一、流域产流理论

产流过程是指流域中各种径流成分的生成过程, 也是流域下垫面对降雨的再分配过程。产

流实质上是流域降水后, 水在具有不同的阻水、吸水、持水和输水特性的下垫面土层中垂向运行

时,“供水与下渗”一组矛盾相互作用的产物。有供水而无下渗, 例如, 雨水降在全不透水的岩
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石面上, 并不构成矛盾, 没有产流问题, 只有汇流。有供水有下渗, 则不仅存在产流问题, 同时也

存在不同成分的径流生成问题和不同量的时间分配问题。供水与下渗的矛盾贯穿于整个产流

过程中, 它不仅时间上自始至终, 而且在空间上贯穿于整个包气带和整个流域。

( 一) 产流机制

水在沿土层的垂向运行中, 供水与下渗矛盾在一定介质条件下的发展机理和过程, 称为产

流机制。不同的供水条件和不同的介质条件, 径流的形成过程与机理各异, 因而就出现不同的

产流机制, 呈现不同的径流特征。

1. 超渗地面径流的产流机制 是指供水与下渗矛盾发生在包气带上界面( 地面) 的产流机

制。地面径流的形成过程是在降雨、植物截留、填洼、雨期蒸发及下渗等几个过程组合下的发展过

程。它们都是在相应的作用力下垂向运行的过程。自降雨开始至任一时刻的产流过程如下式:

Rs ( t) =∫
t

0
idt -∫

t

0
in dt -∫

t

0
edt -∫

t

0
sd dt -∫

t

0
fdt ( 3 - 1)

式中, Rs ( t) 、为 t 时刻地面径流深; i、in 、e、sd 、f 分别为降雨强度、截留率、蒸发率、填洼率、下渗率

( 毫米 /分) 。

上式右方降水是收入项, 其余为损失项。由式可见降水是产流的必要条件。流域上有降水

产流才有可能。但降水并非只是产流的唯一条件, 只有满足了植物截留、蒸发、填洼和下渗的损

失, 才具备产生地面径流的充分条件。如前所述, 上述损失项中, 植物截留量、雨期蒸发量、填洼

量一般较小, 而下渗量一般较大、而且变化幅度也很大, 它从初渗到稳渗、在时程上具有急变特

性, 空间上具有多变的特性。由于降雨特性和下渗特性的不同, 下渗量可占降水量的百分之几

到全部。因此, 下渗在地面径流的产流过程中具有决定性的作用。前式中忽略雨期蒸发和填洼

损失项, 并微分可得:

dR s( t)

dt
= rs( t) = i( t) - f( t) ( 3 - 2)

式中, rs 为地面径流产流率( 毫米 /分) 。

从上式可见, 地面径流是供水与下渗矛盾发展的产物。

只有当 i > f 时, 才能产生地面径流。因此降雨强度大于下渗率是产生超渗地面径流的充分

条件。

应当指出: 同一种土壤情况下, 土壤干燥时, 下渗能力强, 产生超渗降雨所需的降雨强度也

大。土壤湿润时, 下渗能力小, 产生径流所要求的降雨强度也小。在同一降雨强度下, 由于先后

土壤含水量的变化, 地面径流的产流率是不同的, 在同一下渗能力下, 尽管降水量相同, 如果雨

强不同, 所产生的径流量也是不同的。

综上所述, 超渗地面径流产生的前提条件是: 产流界面是地面 ( 包气带的上界面 ) ; 必要条

件是要有供水源( 降水) ; 充分条件是降雨强度要大于下渗能力。三者都具备才能产生超渗地

面径流。

2 . 壤中径流的产流机制 壤中径流发生于非均质或层次性土壤中的透水层与相对不透水

层界面上, 它可以发生在饱和水流情况下, 也可以发生在非饱和水流情况下, 一般前者是主要

的, 是形成洪水径流的主要部分。

假定在稳定的供水情况下, 下垫面为两种不同质地的土壤所构成, 上层为粗质地土壤, 下层
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为相对较细的土壤层, 则上层容重小于下层, 而上层的毛管传导度、饱和传导度及下渗率均大于

下层。现以小于或等于上层饱和传导度的降雨强度向上层供水, 则上层土壤中最终会呈现以毛

管传导度等于该降雨强度的水的分布剖面, 并按此值向下渗透水。在下层, 由于土质细, 传导能

力较小, 即使在饱和情况下, 也要比上层供水率小得多。当上层水流渗达两层交界面时, 因下层

图 3 - 1 壤中流形成示意图

传导度小于上层, 故在交界面上形成饱和积水, 当

上层土壤含水量大于其田间持水量时, 在下层( 相

对隔水层) 界面上形成自由水, 并随上层的继续供

水, 积水层增厚, 形成临时饱和水带, 从而形成壤

中径流( 图 3 - 1 ) 。

两土层界面以上的水量平衡方程为:

W( t) = W( 0) +∫
t

0
fA dt -∫

t

0
fB dt -∫

t

0
rssdt

( 3 - 3)

式中, W( t) 、W( 0 ) 分别为该层的 t 时刻和起始时

刻的含水量; rss为壤中径流的产流率; 余同前。

只有当形成临时饱和带时, 才能构成壤中径

流的生成, 即当土壤含水量大于田间持水量后, 后

继下渗水流才能形成自由水。对临时饱和带来

说, 当土壤含水量大于田间持水量时, 取 Wt =

const = 田间持水量与临时饱和带的厚度的乘积。

dWt

dt
= 0 时

开始形成壤中流, 对前式积分则:

dW t

dt
= fA - fB - rss = 0 ( 3 - 4)

故 rss = fA - fB ( 3 - 5)

式中 fA 相当于向界面供水。

壤中径流的产生也符合供水与下渗矛盾规律, 其产流条件是: ① 要有供水、即上层有下渗

水( 必要条件) ; ② 要有比上层下渗能力小的界面( 前提条件) ;③ 供水强度要大于下渗强度( 充

分条件) ; ④ 产生临时饱和带, 还要具有产生侧向流动的动力条件, 即坡度及水流归槽条件 ( 充

分条件) 。

壤中径流的产生与降雨强度没有直接关系, 它只取决于上层的下渗率。当降雨强度小于上

层下渗率时, 只要上层下渗率大于下层下渗率, 形成临时饱和带, 即可产生壤中径流, 而且此时

只有壤中径流而无地面径流。当降雨强度为最大, 上层下渗率次之, 下层下渗率最小时, 既有地

面径流, 又有壤中径流发生。

3 . 地下径流的产流机制 地下径流的产流机制是指包气带较薄、地下水位较高时的地下

水产流机制。地下径流的产流同样也服从供水与下渗矛盾的产流规律。其产流条件基本与壤

中径流相同, 只是其界面为包气带的下界面, 如图 3 - 2 除了可以发生在非均质或层次性土壤层
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中外 , 也可以发生于均质土层中 , 或风化裂隙岩层中。取常年稳定的浅层地下水位为基准 , 雨

图 3 - 2 地下径流产流机制

后, 由上层补给水量而使水位升高的蓄水部分, 就等于地

下径流产流量。对于均质土层的水量平衡则有:

Wt = W0 +∫
t

0
fC dt -∫

t

0
rg dt ( 3 - 6 )

式中, fC 为稳定下渗率; rg 为地下径流产流率, 余同前。

对于非均质层则有:

Wt = W0 +∫
t

0
fC dt -∫

t

0
rssdt -∫

t

0
rg dt ( 3 - 7 )

当产生地下径流时, 同样要形成临时饱和水带, 即当

土壤含水量大于田间持水量时产生自由水, 此时 Wt 为常

数, 则

dWt

dt
= fC - rg = 0

故有   rg = fC ( 均质土壤)

当    
dWt

dt
= fC - rss - rg = 0

则有   rg = fC - rss( 非均质土壤)

天然条件下, 当地下水位较高时, 壤中径流与地下径流实际上难以截然分开, 通常将两者合

并作为地下径流考虑。

与壤中径流产流情况一样, 降雨强度小于上层土壤下渗能力, 甚至小于稳定下渗率时, 只要

包气带下缘形成临时饱和带, 同样可以产生地下径流。

图 3 - 3 饱和地面径流产流机制

4 . 饱和地面径流产流机制 饱和地面径流产流

机制是在表层土壤具有较强透水性情况下的地面产流

机制。在天然情况下、绝大多数降雨强度都不能满足

表层土壤的下渗能力, 故通常不易形成超渗产流的条

件, 但在下层有相对弱透水层存在时, 当雨强虽小于上

层下渗率但大于下层下渗率, 就可以形成壤中流。随

着壤中流积水的增加, 继续下雨终将达到地面, 即包气

带全部变成临时饱和水带, 此时, 后继的降雨所形成的

积水将不再是壤中流, 而是以地面径流的形式出现, 这

种地面径流称为饱和地面径流, 如图 3 - 3。由此可

见, 饱和地面径流生成的重要特征是:控制地面径流发

生的并不是上层土层本身的界面和下渗能力, 而是其下相对不透水层的界面和下渗能力, 以及

上层土层本身达到全层饱和的蓄水量。水量平衡方程为:
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W t = W0 +∫
t

0
idt -∫

t

0
fB dt -∫

t

0
rss dt -∫

t

0
rs a tdt ( 3 - 8)

图 3 - 4 北卡罗来纳州小流域 1 的实测降雨、

流量及地下水位过程

3、4、5 . 测井编号

式中, rs a t为饱和地面径流产流率, 余同前。

当全层饱和时, Wt = θsHA = const, 则

dWt

dt
= 0

对前式微分,
dWt

dt
= 0 = i - rss - fB - rsa t

则 rs a t = i - ( rss - fB ) ( 3 - 9)

饱和地面产流基本上也服从供水与下渗的矛

盾规律, 其产流条件也必须有:供水、界面供水强度

大于下渗强度及形成饱和积水带。只是此时其界

面不是地面, 而是下层弱透水层的上界面, 它的饱

和带必须达到上层土层的全部饱和。

图 3 - 4 为美国北卡罗来纳州的小流域, 1965

年 9 月 24 日暴雨期间 3 个地下水测井及地面径流

资料。测井分别位于 60 米( 3 号) 、140 米 ( 4 号 ) 、

300 米( 5 号) 处, 井底均为基岩。地下水位提供了

周围土壤饱和情况的资料。本次暴雨期间流量一

直很小, 3、4 号井地下水位从降雨开始一直随降雨

起伏, 最后一次较大的降雨, 3 号井水位达到地面, 与此同时, 河槽中出现了地面径流过程, 洪峰

流量为 36. 82 升 /秒。这是饱和地面产流的典型例子, 这类产流情况我国不少地区也出现过。

上述四种产流机制可概括出共同规律: ① 首先是任何产流机制其首要条件是要有供水, 对

地面径流是降水, 对其他径流则是由上而下的下渗水流。② 不仅有供水, 而且要有足够的大于

下渗率的供水强度。对超渗地面径流, 则降雨强度大于上层土壤下渗率; 饱和地面径流降雨强

度大于下层土壤下渗率; 壤中径流, 则上层土壤下渗率大于下层土壤的下渗率; 对地下径流, 则

要稳定下渗率大于地下水的下渗率。③ 对壤中流和地下径流, 则还需要在界面上产生临时饱

和带; 对饱和地面径流, 还必须达到表层全层饱和, 才具备了产流的充分条件。④ 不管哪种产

流, 都要有侧向运行的动力, 如水力坡度、水流归槽的条件等。⑤ 无论哪种产流, 都是发生在包

气带的某些界面上。包气带上界面产生地面径流; 中界面产生壤中流和饱和地面径流; 下界面

产生地下径流。这些界面并不是任意界面, 而是使供水和下渗矛盾激化的界面。它们的存在构

成了不同产流机制, 产生不同径流。故有的学者, 将这种产流机制概括为“界面产流规律”, 因

为它比较准确地反映了各种产流机制的物理实质及共同规律。

( 二) 流域产流方式

自然情况下, 某流域存在哪一种、或哪几种产流机制, 是与当地的下垫面状况密切相关的。

一般地说流域面积很小的小支流, 它可能仅处于其干流的一侧山坡上, 则往往只有一种产流机

制。但在较大的流域中, 其下垫面空间分布具有差异性, 则可能是多种产流机制的组合。我们
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称这种产流机制的组合为产流方式, 产流方式决定了流域产流的基本特征。常见的大流域的产

流方式主要有以下 3 种。

1 . 超渗产流方式 超渗产流方式遵循超渗地面径流产流机制。超渗产流主要发生在地下

水埋藏深、包气带厚度大、土壤透水性差、植被也较差的丘陵区或干旱地区。这里土壤含水量经

常较低, 在通常的降水条件下, 下渗湿润锋面范围很小, 一般在 0. 5 米以内, 达不到整个包气带

的厚度( 图 3 - 5 ) 。超渗产流最基本的特点是:降雨强度大于下渗强度时才产生地面径流, 而径

流量与产流面积并不是随降雨的继续而增长, 而是有增有减, 径流量与产流面积主要与降雨强

度与下渗能力有关, 即一次降雨过程取决于 i( t) 与 f( t) 的相互关系, 其产流量为:

R s = ∑
t = n

t = 0

( i - f) ( 3 - 10)

或 R s = P - F

当起始土壤含水量为已知时, 则

WB - W0 = F

式中 WB 、W0 分别为雨末及雨前土壤含水量。

2 . 饱和产流( 蓄满产流) 方式 饱和产流方式又可有几种情况。其一为包含饱和地面径

流、壤中径流及地下径流三种产流机制的类型; 其二为包含饱和地面径流与壤中径流两种产流

机制的类型; 其三为包含饱和地面径流与地下径流两种产流机制的类型。从产流机制一节中已

知单纯饱和地面径流产流机制是无法单独存在的。不管上面哪一种类型, 饱和产流方式共同性

是多发生在包气带较薄、植被较好、土壤透水性强、下渗强度大的地区。其特点是土壤比较湿

润, 且接近地下水面有毛管水带, 土壤层缺水量较小, 一次降水下渗锋面很容易与毛管水建立水

力联系, 包气带很容易达到饱和。包气带饱和后, 下渗趋于稳定, 稳定下渗的水量 fC 产生地下

径流, 逐渐补给河流, 降雨强度超过稳定下渗率部分的水量产生地面径流。设包气带最大蓄水

量为 Wm , 降水前的含水量为 W0 , 则下渗损失量为( Wm - W0 ) , 降雨量大于 ( Wm - W0 ) 为产流条

件, 对于一个流域而言, 包气带的最大蓄水量 Wm 是基本不变的, 因此, 降水量和土壤雨前含水

量就是决定性的因素了( 图 3 - 6 ) 。饱和产流量可根据水量平衡原理由下式求得:

图 3 - 5 超渗产流示意图 图 3 - 6 饱和产流示意图
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R = ∑R i = R sa t + R ss + R g = P - Wm + W0 ( 3 - 11)

式中, R sa t、R ss、R g 分别为饱和地面径流、壤中流和地下径流; P 为降水量; Wm 为包气带土壤最大

蓄水量; W0 为包气带土壤雨前含水量。

这里的产流量包括了各种径流成分的总和。

饱和产流的主要特点是: ① 先满足包气带最大蓄水容量的地方先产流; ② 一次降雨过程

中, 随着降雨的继续, 产流面积不断增大, 产流量也相应增大; ③ 对同一降水量, 包气带起始蓄

水量大, 则产流量也大, 反之产流量也小; ④ 当未满足流域的最大蓄水容量以前,
dR
dP

< 1, 满足以

后
dR
dP

= 1。

超渗产流与饱和产流的区别在于: 前者决定于降雨强度, 而与降雨量大小关系不大, 后者决

定于降雨量的大小, 与降雨强度无关;一般来说湿润地区以饱和产流为主, 干旱地区以超渗产流

为主。当然这种情况并不是一成不变的, 湿润地区久旱初雨时, 也可能发生超渗产流, 而干旱地

区多雨季节也能发生饱和产流, 一些地区还会形成两种产流方式交替出现的情况。

3 . 超渗与饱和产流交替型方式 产流方式的划分虽然主要取决于下垫面的构成, 然而有

时在一定的下垫面条件下, 也会发生由于供水及下垫面水分情况的改变等因素而导致产流机制

及产流方式发生改变的现象。

这种方式主要发生在包气带厚度约 2—4 米左右, 土壤透水性中等, 年内及多年降水量很不

均匀, 且地下水位变幅较大的地区( 图 3 - 7 ) 。在干旱期, 地下水位较低, 降雨以超渗地面径流

的产流机制为主。汛期到来, 雨水比较集中, 地下水位升高, 有时甚至可上升至地面, 则转变为

以饱和地面径流的产流机制为主。这种交替式的产流方式在自然界也较普遍。图 3 - 8 为肯尼

亚的克码克流域的流量过程。其转换规律是, 在年内, 汛前以超渗产流为主, 汛期及汛后初期以

饱和产流为主, 枯季又以超渗产流为主。在多年变化上, 少水年以超渗产流为主, 丰水年以饱和

产流为主。实际上大部分流域产流都属混合交替型。

图 3 - 7 Rs→Rsat 型示意图

 

图 3 - 8 肯尼亚的克码克流域( 0 «. 52 km
2
) 干旱后几

次暴雨后的流量过程[ 休利特( Hewlett) , 1962]
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  此外, 在一些特殊下垫面地区, 例如岩溶地区、水稻梯田地区、玄武岩承压水区, 及三角洲圩

田区等, 其产流机制与方式均有其特殊性, 有关院校及研究单位正在开展这方面的研究, 并已取

得了一些成果。

4 . 我国一些地区的产流方式 我国淮河以南, 雨量比较丰沛的湿润地区, 大体上是以饱和

地面产流类型为主, 这些地区的年径流系数一般在 0. 5 左右, 或更大一些。当然其中一些植被

较差、包气带较厚的地区也会出现超渗地面产流类型。在我国东北, 例如, 松花江流域, 尽管年

降水量只有 450—550 毫米, 但由于有冻土及永冻土带存在, 在一些森林茂密的流域, 那里土层

覆盖薄, 表土疏松, 下渗能力大, 降雨相对集中, 因此亦以饱和地面产流为主。

我国西北地区, 气候干燥, 土层厚, 地下水埋藏较深, 多具有超渗地面产流型的特征。但在

高原草地和沼泽地带, 或有常年积雪补给的地区, 也会以饱和地面产流为主。

华北、东北的西南部, 一般均以超渗地面产流居多。但对部分植被差的土石山区, 具有一定

风化层或裂隙发育的地方可能会出现壤中流 ( 浅层裂隙水流) , 而呈现超渗径流和壤中径流复

合型的产流特征。

在滨海平原, 由于地势低洼, 地下水埋深浅, 以及由于年内降水分配不均等, 多出现超渗与

饱和产流交替( 变换) 型。我国淮北地区由于包气带较厚, 年内和多年降水分布不均, 也呈超

渗、饱和产流交替型。

由上可见, 下垫面构成的特性, 虽然是决定流域产流方式的主导因素, 而降水特性, 包括雨

量、雨强、变率等也是影响流域产流方式的重要因素。

二、流域汇流分析

( 一) 流域汇流过程与汇流时间

流域上各处产生的各种成分的径流, 经坡地到溪沟、河系, 直到流域出口的过程, 即为流域

汇流过程。通常可以把流域分成坡地及河网两个基本部分, 因此流域汇流也可以分为坡地汇流

与河网汇流两部分。一般说, 河网长度远大于坡面长度, 河网中的汇流速度也远大于坡面汇流

速度, 因而河网汇流更为重要。坡地汇流又有地表汇流和地下汇流两个途径。因此, 流域出口

断面的水文过程线, 通常是由槽面降水、坡地表面径流, 坡地地下径流 ( 包括壤中流和地下径

流) 等水源汇集到流域出口断面形成的, 见图 3 - 9。

图 3 - 9 流域汇流过程框图

不同水源由于汇集到流域出口断面所经历的时间不同, 因此, 在出口断面洪水过程线的退
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水段上, 表现出不同的终止时刻。由图 3 - 10 可见槽面降雨形成的出流终止时刻最早( tr ) , 坡

地地面径流的出流终止时刻 t s 较次, 坡地地下径流形成的出流终止时刻 t g 最迟。

图 3 - 10 不同水源在退水段上的终止时刻

同一种水源, 位于流域上不同地点的水质点, 由于路径及流速不同, 也具有不同的汇流时

间。因此在流域汇流的研究中, 经常使用最大汇流时间、流域滞时及流域平均汇流时间等术语。

最大流域汇流时间是指流域中路径最长的水质点流到出口断面的时间, 可按下式近似计算。

m =
Lm

V
( 3 - 12)

式中, Lm 为从流域出口断面沿河向上至流域分水线的最长距离, V 为流域平均流速。

图 3 - 11 流域滞时定义图

流域滞时是指流域出口断面洪水过程线的形

心出现的时间与净雨过程的形心出现时间的间隔,

即滞后的时间, 见图 3 - 11。可用下式表示:

k = v1 ( Q) - v1 ( I)

式中, v1 ( Q) 为流域出口断面洪水过程线的形心的

时间坐标; v1 ( I) 为净雨过程线形心的时间坐标。

如果流域各处流速变化不大, 则流域滞时大体

相当于流域平均汇流时间, 并可按下式计算:

k = L0 / V ( 3 - 13)

式中, L0 为流域形心到流域出口断面的距离。

( 二) 流域汇流系统分析

对流域汇流系统来说, 系统的输入是净雨过程, 系统的输出是出口断面洪水过程, 系统的作

用是流域调蓄作用, 如图 3 - 12 所示。按照系统术语, 流域出口断面的洪水过程线又可称为流

图 3 - 12 流域汇流系统示意图

域对其净雨输入过程的响应, 简称流域响应。两者之间的关系约为:

Q( t) = Φ[ I( t) ] ( 3 - 14)
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式中, Q( t) 为流域响应, 即出口断面洪水过程线; I( t) 为流域的净雨输入过程;Φ为系统算子。

图 3 - 13 流域调蓄作用

系统算子是表示系统输入和输出之间的运算

关系。故上式的含义是: 对系统输入 I( t) 施行一定

的运算就得到系统的输出。

流域汇流系统的系统算子取决于流域的调蓄

作用。如图 3 - 13 所示, 在 dt 时段内进入流域的

水量是净雨量 I( t) dt, 而流出流域的水量是出流量

Q( t) dt, 涨洪时, 由于 I( t) dt > Q( t) dt, 时段 dt 内流

域蓄水量增加, 反之落洪时由于 I( t) dt < Q( t) dt,

时段 dt 内流域蓄水量将减少, 这就是流域的调蓄

作用。导致流域调蓄作用的物理原因为: 降水并非从一个地点注入流域, 而且流域各种糙率、坡

度等水力条件也不同, 各处水质点的速度各异, 因此降落在距出口断面较远的, 或流速较慢地段

的水质点, 必须暂时滞留在流域中而引起流域蓄量的变化。

流域汇流系统可划分为线性和非线性两类。一个流域汇流系统, 如果既满足叠加性, 又满

足均匀性, 则称之为线性流域汇流系统, 否则称为非线性流域汇流系统。

叠加性是指几个输入之和产生的总的系统输出, 等于每个输入所产生的系统输出之代数

和, 即

Φ ∑
n

i = 1

Ii ( t) = ∑
n

i = 1

Φ I i( t) ( 3 - 15)

故叠加性意味着一个输入的存在并不影响其它输入所产生的输出, 因此它实际上是互不干扰

的。

均匀性是指若将输入的 n 倍施加于系统, 则其所产生的输出等于原输入产生的输出的 n

倍, 即:

Φ[ nI( t) ] = nΦ[ I( t) ] ( 3 - 16)

均匀性也称倍比性。

线性流域汇流系统又有时不变和时变之分。如果系统算子中所包含的参数均为常数, 则称

为线性时不变流域汇流系统, 反之, 如果系统算子中所包含的参数至少有一个随时间而变化, 则

称为线性时变流域汇流系统。

( 三) 流域汇流的影响因素

1 . 降水特性的影响 暴雨中心的空间分布及其移动方向的影响, 不同降水强度反映了对

流域汇流的不同供水强度。对相同降雨量来说, 雨强越大, 降雨损失量越小, 产流越快, 洪峰流

量越大, 流量过程越尖瘦, 如图 3 - 14。如果暴雨中心分布越近于下游, 则汇流历时越短, 洪峰

出现时间越早, 峰量越大, 峰形越尖瘦。暴雨中心从上游往下游移动比从下游往上游移动的洪

水, 汇流更快, 峰量更大, 更易引起中下游洪水的泛滥, 如图 3 - 15。

2 . 流域的地形坡度的影响 地形坡度越陡, 汇流速度越快, 汇流时间越短, 地面径流的损

失量就越小, 流量过程线越尖瘦。
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图 3 - 14 从净雨开始后的时间( 分钟) 图 3 - 15 暴雨中心位置对流域汇流的影响

  3 . 流域形状的影响 在其他条件相同时, 不同的流域形状会产生不同的流量过程。狭长

形的流域汇流时间较长, 径流过程平缓;扁形流域因汇流集中, 洪水涨落急剧, 峰形尖瘦, 图 3 -

16。

4 . 水力条件的影响 在畅流条件下, 水位越高、流速越快, 汇流历时越短, 峰量越大, 因而

峰形越尖瘦, 如图 3 - 17。

图 3 - 16 流域形状对流域汇流的影响 图 3 - 17 水力条件对流域汇流的影响

图 3 - 18 用下渗曲线推求产流量

三、流域产、汇流计算与模型简介

( 一) 流域产汇流计算方法

现行的流域产汇流量的计算方法很多, 现简要介绍

以下几种:

1 . 下渗曲线法 这是运用降雨过程和下渗曲线资料

推求产流量的一种方法。将降雨过程 i( t) 及给定起始土

壤含水量下的下渗曲线 f( t) , 按时序逐段进行比较计算,

如图 3 - 18 所示:

当 i > f 时, ΔR s = iΔt - fΔt

当 i < f 时, ΔR s = 0
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则次洪水径流量为:

R s = ∑
n

i

ΔR s = ∑
n

i

( iΔt - fΔt) ( 3 - 17)

该方法的缺点是人为地划分时段, 降雨强度有时失真, 此外, 它没有考虑面积的大小及变化。

2 . 径流系数法 一次降雨产生的径流量和降雨量的比值, 称为本次降雨的径流系数, 即

α=
R
P

, 影响径流系数的因素很多, 它综合反映了降雨形成径流过程中总损失的大小。用径流系

数求产流量时, 只需把降雨量乘以径流系数即得。一般可将各地区的径流系数制成等值线图供

查用。此方法是一种粗略估算的方法, 精度较差。

3 . 降雨径流关系法 将降雨量、产流量及其主要影响因素, 通过一定的图线关系表达出

来, 便于实际查算应用。它主要是由实测数据点绘出的经验关系, 例如降雨径流关系曲线等( 图

3 - 19) 。根据饱和产流计算公式( 公式 3 - 11) , 当 Wm = W0 时, 有 R = P, 因而是一条 45°角的直

线。如果开始降雨时, 全流域各点的蓄水量 W0 = 0, 当 P < Wm 时, 产流面积小于流域面积, 此时

径流系数 a 较小, 曲线坡度较大。随着降雨量的增大, 产流面积逐渐增大, 同时径流系数也随之

增大, 曲线坡度则相应减小, 于是 W0 = 0 的 P ～R 关系曲线的下部即 P < Wm 时的曲线下弯, 当 P

> Wm 时, 全流域面积产流, 这时 dR = dP, 曲线坡度等于 1, 曲线变成夹角为 45°的直线, 其截距

为 Wm 。不同的 W0 有不同的 P ～R 曲线, 取一组 W0 便有一簇 P ～R 曲线。根据这一簇 P ～R 相

关图, 用现时的降雨 P 和有关参数, 可从相关图上直接查得径流量。

图 3 - 19 降雨径流关系与流域蓄水容量面积曲线间的关系

4 . 等流时线法

1 ) 等流时线的基本概念。流域上各点的净雨量汇集到出口断面, 其汇流速度有快有慢, 汇

流时间也有长有短。把流域内汇流时间相等的各点连接成的线, 称为等流的线。降落在同一条

线上的降水形成的径流, 同时到达流域出口断面。相邻两条等流时线间的面积 Δω, 称等流时面

积, 在 Δω上同时产生的径流, 在同一时段 Δt 内到达出口断面。由于在汇流过程中, 流域内各

点的水深不断地变化, 流速相应改变, 所以等流时线的位置也是变化的。

2 ) 等流时线的绘制。1°选定汇流时段 Δ , 即两相邻等流时线的汇流历时差。一般取 Δ等

于降雨时段 Δt, 即 Δ = Δt。

·101·



2°求出流域平均汇流速度 v。对于较大的河流, 因坡面汇流历时很短, 可以忽略, 故 v 可取

河槽的平均流速。利用明渠稳定流谢才公式计算汇流速度, 即

v = mI
1
2 R

2
3 ( 3 - 18)

式中, m 为河槽平均糙率系数; I 为河槽纵比降; R 为水力半径。

对于小流域, 坡地汇流所占比重大, 则流域汇流历时为坡地汇流与河网汇流之和, 流域平均

汇流速度为

珋v =
l1

1
+

l2

2
( 3 - 19)

式中, l1 为流域最长坡地的长度; l 2 为主河槽长度; 1 为坡地汇流历时; 2 为河槽汇流历时。

3°以 Δs = 珋vΔ 为相邻等流时线 的间距, 自流域出口逐 条向上游绘 等流时线, 如图

3 - 20( a) , 把流域分成若干等时面积: Δω1 , Δω2 , ⋯, Δωn 。以 为横坐标, 以 Δωi 为纵坐标, 绘图

3 - 20( b) , 得等流时面积分配曲线, 可用 Δω= f( ) 表示。

图 3 - 20 等流时线( a) 和等流时面积分配曲线( b)

若取 Δ = 1 , 则
Δω
Δ

= f( ) , 即为汇流曲线。

3 ) 出口流量过程的计算。假定把流域分成 5 块等流时面积 Δω1 、Δω2 、Δω3 、Δω4 、Δω5 等

( 图 3 - 21) , 现有 h1 , h2 , h3 3 个时段的均匀净雨量, 根据等流时线的概念, 第一块等流时面积

Δω1 上的第一时段净雨量 h1 , 在第一时段内流到出口断面, 则第一时段内平均流量 Q1 为:

Q1 =
Δω1 h1

Δt
=
图中∑①

Δt
第二时段内流出的水体为 Δω1 上第二时段净雨量 h2 和 Δω2 上第一

时段的净雨量 h1 , 即 Δω1 h2 + Δω2 h1 , 则第二时段内的平均流量 Q2 为:

   Q2 =
Δtω1 h2 + Δω2 h1

Δt
=
图中∑②

Δt

同理: Q3 =
Δω1 h3 + Δω2 h2 + Δω3 h1

Δt
=
图中∑③

Δt

Q4 =
Δω2 h3 + Δω3 h2 + Δω4 h1

Δt
=
图中∑④

Δt

Q5 =
Δω3 h3 + Δω4 h2 + Δω5 h1

Δt
=
图中∑⑤

Δt
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图 3 - 21 等流时线法汇流计算示意图

Q6 =
Δω4 h3 + Δω5 h2

Δt
=
图中∑⑥

Δt

Q7 =
Δω5 h3

Δt
=
图中∑⑦

Δt

利用求得的 Q1 , Q2 , ⋯, Q7 就可以绘制出口断面流量过程柱状图或过程线图。

应用等流时线法推算出流量过程示例见表 3 - 2。

表 3 - 2 等流时线法推算出流过程示例

时 间

日 时

Δω

( km2 )

h

( mm)

Δω·h( 103 m3 )

5 �28 �44 ô3 Ì

QΔt

( 10 3 m3 )

Q

( m3 / s)

3 �6 B58 –5 E290 0290 à27 ¸

9 B120 ª28 Y600 01 620 =2 220 �206 Ì

12 B130 ª44 Y650 03 360 =2 550 )6 560 �607 Ì

15 B115 ª3 E575 03 640 =5 280 )174 ô9 670 �895 Ì

18 B82 –410 03 220 =5 720 )360 ô9 710 �900 Ì

21 B60 –300 02 300 =5 060 )390 ô8 050 �745 Ì

4 �0 B24 –120 01 680 =3 610 )345 ô5 760 �534 Ì

3 B670 �2 640 )246 ô3 560 �330 Ì

6 B1 060 )180 ô1 240 �115 Ì

9 B72 à72 Ì7 ¤

4 ) 等流时线法存在的问题。1°实际流域的汇流速度是变化的, 等流时线也应是变的, 但绘

制等流时线时, 采用流域平均汇流速度, 等流时线固定不变, 不符合实际情况。

2°降落在同一等流时面积上的净雨量, 在同一时段内全部流出, 没有考虑河槽的调蓄作用,

故推得的流量过程线偏尖瘦, 洪峰流量偏大。

5 . 单位线法( 舒尔曼单位线)
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1 ) 单位线的概念与假定。单位线是指单位时段内, 均匀分布的单位净雨量在流域出口断

面形成的地面径流过程线。利用单位线来推求洪水汇流过程线, 称单位线法。单位净雨深一般

取 10 毫米, 单位时段则依流域性质不同, 取 3、6、12、24 小时等。单位线反映了流域的坡地和河

网综合调蓄后的洪水运动规律。

由于实际降雨量并不一定是一个单位和一个时段, 故分段使用时要作两条假定:

1°倍比定律假定: 如果单位时段的净雨深不是一个单位, 而是 n 个单位, 则它所形成的地

面径流过程线的流量值为单位线流量的 n 倍, 其历时仍与单位线的历时相同。

2°叠加法则假定: 如果净雨历时不是一个时段而是 m 个时段, 则各时段净雨所形成的径流

过程线之间互不干扰, 出口断面的流量等于各时段净雨量所形成的流量之和。

上述两个假定就是把流域视为线性系统, 符合倍比和叠加原理, 如果流域内降雨分布均匀,

每个单位时段降雨强度大致不变, 单位线方法就可以应用。

2 ) 单位线的分析与推求。推求单位线并不像等流时线那样根据地图来分析, 而是根据出

流断面的实测流量过程来分析, 其步骤:

1°根据实测的暴雨径流资料制作单位线时, 首先应选择历时较短的暴雨及该次暴雨所产生

的明显的孤立的洪峰作为分析对象。

2°求出本次暴雨各时段的流域平均雨量, 扣除损失, 得出各时段的净雨深 h i , 净雨时段 Δt。

3°由实测流量过程线上分割地下径流及计算地面径流深, 务使净雨深等于地面径流深, 即

∑h i = y。

4°要将流量过程线割去地下水以后得到的地面径流过程线各时段纵坐标值, 除以净雨量的

单位数( 一个单位为 10 毫米) 就可得出单位线。将该单位线代入其它多时段净雨的洪水中进

行验算, 将算得的流量过程与实测洪水进行对比, 如发现明显不符, 可将单位线予以修正, 直到

最后由单位线推出的流量过程符合实际为止。

实际水文资料中恰好有一个符合规定时段的洪水过程线一般是不多见的, 因此, 需要从多

时段净雨的洪水资料分析出单位线, 常用的方法是分析法。

分析法的原理是逐一求解, 如地面径流过程为 Q1 , Q2 , Q3 , ⋯, 单位线的纵坐标为 q1 , q2 , q3 , ⋯,

时段净雨量为 h1 , h2 , h3 , ⋯, 根据上述假定可得:

Q1 =
h1

10
q1    即 q1 =

10Q1

h1

Q2 =
h1

10
q2 +

h2

10
q1  即 q2 =

Q2 -
h2

10
q1

h1 /10

Q3 =
h1

10
q3 +

h2

10
q2 +

h3

10
q1 即 q3 =

Q3 -
h2 q3

10
-

h3 q1

10
h1 /10

…

…

Qn =
h1 qn

10
+ ∑

n

i = 1

h1 qn - 1 + 1

10
 即 qn =

Qn - ∑
n

i = 1

h i qn - 1 + 1

10

h1 /10
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将已知的 Q1 , Q2 , Q3 , ⋯及 h1 , h2 , h3 , ⋯代入上式, 即可求得 q1 , q2 , q3 , ⋯, 即为单位线的纵坐标,

算例见表 3 - 3。

表 3 - 3 某站单位线计算分析法示例

时间

月 日 时

流量

( m3 / s)

基流

( m3 / s )

地面径流

( m3 / s )

降雨量

( mm)

净雨量

( mm)

净 雨 15 ‰. 0

所 产 生 之

地面径流

( m3 / s )

净 雨 5 e. 0

所 产 生 之

地面径流

( m 3 / s )

单位线

纵 高

( m3 / s )

备 注

8 ò4 –0 x180 X20 E. 0

12 x110 X110  0 é24 E. 2 15 •. 0 0 <0 ë地面径流深

5 0

12 x

230

460 X

110

120  

120

340 �

10 E. 8 5 y. 0 120

300 d

0

40 <

80

200 �
y =

∑Q1× Δt

F

6 0

12 x

1060

1030 l

120

120  

940

910 �
  

840

630 d

100

280 P

560

420 �
=

3 740× 43 200 9

8 100× 103

7 0

12 x

750

540 X

120

130  

630

410 �

420

270 d

210

140 P

280

180 �

= 20 ˜. 0 ( 毫米 )

8 0

12 x

370

260 X

130

135  

240

125 �

150

75 P

90

50 <

100

50

0 0

12 x

160

140 X

135

140  

25

0 é

0 25

0 (

0

10 0

12 x

120

100 X

∑ 3 740

合 20 毫米

20 •. 0 1 870

合 20 毫米

  F = 8 100 平方公里 , Δt = 12 小时。

表 3 - 4 单位线推求流量过程示例

时间

日 时

净雨量

( mm)

单位线

( m3 / s )

部分径流 ( m3 / s )

19 ó. 7 9 '. 6 7 o. 0 6 ·. 0 5 . 0

流量 ( 计算 )

( m3 / s )

流量 ( 实际 )

( m 3 / s)

18 /8 �19 m. 7 0 n

14 %9 Y. 6 44 ‚87 �87 �0 f

20 %7 Y. 0 182 –359 042 d401 '440 Ž

19 /2 �6 Y. 0 333 –656 0175 x31 ¬862 '1 020 °

8 �5 Y. 0 281 –554 0320 x127 À26 ô1 027 I1 200 °

14 %220 –445 0270 x233 À109 �22 <1 079 I1 150 °

20 %158 –311 0217 x197 À200 �91 <1 016 I1 040 °

20 /2 �121 –238 0152 x158 À169 �167 P884 '850 Ž

8 �83 ‚164 0116 x111 À136 �141 P668 '640 Ž

14 %60 ‚118 080 d85 ¬95 ô113 P491 '410 Ž

20 %40 ‚79 �58 d58 ¬73 ô79 <347 '250 Ž

21 /2 �23 ‚45 �38 d42 ¬50 ô61 <236 '180 Ž

8 �11 ‚22 �22 d28 ¬36 ô42 <150 '120 Ž

14 %6 n12 �11 d16 ¬24 ô30 <93 �70 z

20 %4 n8 �6 P8 ˜14 ô20 <56 �40 z

22 /2 �4 P4 ˜7 à12 <27 �

8 �3 ˜4 à6 (13 �

14 %2 à3 (5

20 %2 (2

  表中净雨量为 20 毫米, 由地面径流量算出来的净雨量也是 20 毫米, 如果不相等, 可调整净
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雨, 务使两者相等。如果计算正确, 分析得到的单位线的径流量应为 10 毫米。

3 ) 单位线的应用。应用单位线推算出口断面处地面径流过程线的步骤如下:

1°根据降雨资料, 扣除损失, 求出各时段净雨量。

图 3 - 22 不同水源比例的单位线

1 . 地下径流比例小 ; 3 . 地下径流比例大

2°用与净雨时段相同的单位线推算出口断面

处的地面径流过程线。示例见表 3 - 4。

4 ) 单位线存在的问题。首先, 单位线的倍比

和叠加线性假定不能完全符合实际, 由各次大洪水

分析得到的单位线并不完全相同。原因是: 河槽水

流非线性变化, 大小洪水汇流的速度不相同 ( 如前

已述) 。其次, 净雨量在流域上的分布也不完全是

均匀的, 如前已述, 暴雨中心分布与移动方向不同

可使流量过程线峰值与峰型均发生变化。此外, 地

下水的多少也影响单位线, 如图 3 - 22, 地面径流

比重大的洪水, 单位线尖瘦, 洪峰提前, 地下水径流

比重大则单位线平缓, 洪峰滞后。

实用上按洪水的大小予以分级, 每级规定一条

单位线。把暴雨中心位置分为几种, 每种定一条单

位线, 使用时根据具体情况选用。

6 . 瞬时单位线简介 上述单位线法计算过程

中, 如用不同时段来计算单位线, 会得到不同的结果。为了消除单位线计算中选取 Δt 不同值时

所引起的差异, 在理论上, 可以选取时段很小, 几乎趋向于 0 , 即和电路脉冲效应一样, 这种假定

就是瞬时单位线法提出的原由。1957 年纳希 ( J. E. Nash) 基于上述原因提出了瞬时单位线法。

他根据流域汇流系统分析的原理认为: 净雨过程为系统的输入, 出口断面径流过程为系统的输

出, 其间经过的流域调蓄过程、可以概化为许多相同的线性串联水库对净雨入流的调蓄作用, 如

图 3 - 23, 提出瞬时单位线是瞬时单位入流所形成的出流过程线, 通常以 u( 0, t) 表示, 即净雨时

段取趋近于 0, 出流随时间而变化的过程。纳希的瞬时单位线基本方程式为:

图 3 - 23 纳希模型示意图
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u( 0, t) =
1

K( n - 1) !
t
K

n - 1

e
-

1
K ( 3 - 20)

式中, u( 0, t) 为瞬时单位线; K 为流域汇流时间的参数; n 为线性水库数或调节次数; e 为自然对

数的底。

n、K 与流域特性的经验公式为:

n = c1 F
α1 I

β1

K = c2 F
α2 I

β2

式中, F 为流域面积; I 为流域干流平均比降; c, α, β为经验系数与指数。

n、K 对瞬时单位线形状的影响见图 3 - 24。

图 3 - 24 参数 n、K 对瞬时单位线的影响

( 二) 流域产汇流模型简介

50 年代以来, 在电子计算机大量引进水文领域以后, 开始采用数学、物理方法来模拟径流

形成过程, 作出产汇流的定量计算, 在水文计算和水文预报等方面发挥了很好的作用。先后提

出了不少流域产汇流模型。到 60 年代末, 全世界已建立了两百多个流域模型, 其中著名的有美

国流量综合与水库调节模型( SSARR, 1958) , 斯坦福模型( Stanford, 1959—1966 ) , 萨克拉门托模

型( Sacramento) , 美国农业部水文研究室模型 ( USDAHL, 1970 ) , 日本的水箱模型 ( Tank) , 英国

水文研究所的 SHE 模型等。70 年代以来, 我国也提出了多种模型, 如新安江模型等。这些模型

把流域径流形成的各个要素, 如降水、蒸发、截留、下渗、地面径流、壤中流、地下径流及调蓄和流

量过程演进, 分别用相应的数学物理方法描述, 然后按各种要素在径流形成过程中的联系组合

起来, 成为一个流域模型, 下面扼要介绍斯坦福 IV 模型和新安江模型。

1 . 斯坦福 IV 模型 1966 年由美国斯坦福大学 N. H. 克劳福特( N. H. Crawford) 和 R. K. 林

斯雷( R. K. Linsley) 提出, 它是以流域水量平衡为基础, 概念明确的确定性流域水文模型。模型
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的输入主要是实测的时段降雨量和时段蒸发能力、输出为模拟的逐时段流量、逐日平均流量和

逐日实际蒸发量。输出中河川径流的组成有: ① 不透水面积上的直接径流;② 坡面漫流; ③ 壤

中流; ④ 浅层地下径流。融雪蓄积有专门子程序, 只有在冬季积雪的寒冷地区才要使用它, 如

图 3 - 25。

图 3 - 25 斯坦福 IV 流域模型结构示意图

模型中用了上土壤层、下土壤层和地下水的蓄积, 因 3 个含水层的蓄积, 控制了土壤水剖面

图 3 - 26 斯坦福 IV 模型中所采用的下渗

函数和壤中流函数

和地下水状态, 而壤中流滞蓄和坡面流滞蓄则

是临时性蓄积。模型将下渗分为直接下渗 ( 部

分落地雨直接下渗到下土壤层) 和滞后下渗

( 上土壤层的水通过垂直运动下渗到下土壤

层, 经历和增加地表滞蓄和壤中流滞蓄的下渗

水) 。斯坦福模型最大特点是考虑了下渗、壤

中流、坡面漫流在流域面积上分布的不均匀

性, 并假定下渗容量和壤中流容量都按直线变

化。如图 3 - 26, b 是某时段直接下渗至下土

壤层的流域最大下渗容量 ( 出现在流域上某
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点) , 是下土壤蓄积与该层定额蓄积之比的非线性函数, 流域上其它各点的下渗容量则从零至 b

呈直线变化。显然, 时段直接下渗量就等于由落地雨强度 i 与直线 ob 所决定的斜阴影面积。

壤中流、壤中流滞蓄增量按图 3 - 12 中由散点所表示的一个三角形面积来计算, bc 是某时

段流域上最大壤中流容量与最大下渗容量之和。 c 是一个大于 1 的数, 也是下土壤层蓄积与该

层额定蓄积之比的非线性函数。各个时段中流出的出流量为壤中流滞蓄量的一定份额, 此值由

壤中流退水常数 ( IRC) 决定。即壤中流出流量 = 壤中流出流系数乘壤中流滞蓄量 = ( 1 -

IRC
1 / 96

)× 壤中流滞蓄量。

坡面漫流和落地雨的其余部分形成地表滞蓄增量, 在图 3 - 12 中为落地雨强度× 线下的空

白三角形面积。在模型结构中, 地表滞蓄增量的去路有二, 一部分直接补充上土壤层蓄积, 进入

上土壤层蓄积的部分 P r( 以百分比表示) , 是上土壤层蓄积与该层额定蓄积之比的非线性函数。

另一部分( 1 - Pr) 则进入坡面漫流过程, 利用一个从试验资料中得到的非线性函数, 建立了坡

面漫流出流与坡面滞蓄的关系。坡面滞蓄量按一个简单的连续方程计算:

D2 = D1 + ΔD - q ( 3 - 21)

式中, q 为时段内坡面出流量;ΔD 为坡面滞蓄时段增量; D1 、D2 为时段初和时段末的坡面滞蓄量。

地下径流指降雨直接与滞后下渗进入土壤层蓄积, 然后一部分进入地下水蓄积。地下水的

出流量与地下水蓄积量和地下水坡度成正比。计算式如下:

GWF = [ 1 - ( KK24 )
1

96 ] ( 1 + KV·GWS) SGW ( 3 - 22)

式中, GWF 为地下水出流量; KK24 为地下径流日退水常数的最小值; KV 为地下水退水率变化常

数; GWS 为地下水坡度; SGW 为地下水蓄积量。

直接径流是指降落在河、湖水面及河槽附近毗连的不透水面积上的雨水。

上述壤中流、坡面漫流、地下径流及直接径流之和, 便是河网总汇流。

实际总蒸发的组成有: 融雪蓄积、截留蓄积、上土壤层蓄积、下土壤层蓄积及地下水蓄积等

5 方面蒸发源。本模型对蒸发的模拟分 3 种形式, 即不透水面积、可透水面积和地下水的蒸散

发。不透水面积的蒸散发以蒸散发能力计; 地下水的蒸发与蒸散发能力成正比; 对可透水面积

的蒸散发又分植物截留、上土壤层和下土壤层 3 层计算。

注入河槽的流量, 要经过河槽的调蓄作用才能到达出口断面, 对于河槽调蓄, 本模型系用克

拉克( Clark) 方法进行分时段的演算。

2 . 三水源新安江模型 新安江模型是 1973 年由华东水利学院建立的一个分散性的概念

模型。该模型既有理论基础又便于实际应用, 10 多年来在我国湿润与半湿润地区的水文预报

中广为应用。初建的模型为两水源 ( 地表径流与地下径流) , 近年来吸取了萨克拉门托模型和

水箱模型的长处, 将两水源改进为 3 水源( 地表径流、壤中流及地下径流) 以及多水源模型, 如 4

水源, 即将原 3 水源中地下径流改为快速地下径流和慢速地下径流两源。这里简要介绍 3 水源

新安江模型的梗概。

3 . 水源新安江模型的流程图如图 3 - 27 所示。模型设计将全流域划分为若干个自然条件

相似的小流域, 然后分别对每个单元从降水开始包括产流、汇流等径流形成的全过程进行分析

计算, 模型以包气带为转换装置, 将实测降雨量 P、实测水面蒸发量 EM 输入; 输出为出口流量

Q、流域蒸散发 E。图中方框内是状态变量, 方框外是参数变量。模型结构及计算方法分为 4 大
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图 3 - 27 3 水源新安江模型流程图

部分: ① 蒸散发计算;② 产流量计算; ③ 分水源计算;④ 汇流计算。

第三节 河流的水情

河流的水文情势主要指河川径流的分布与变化, 洪水、枯水的特征等。

一、水情要素

水情要素是用以表达河流水文情势变化的主要尺度。它包括水位、流速、流量等。因此充

分掌握水情要素资料, 是研究河流水文的重要基础。

1 . 水位 指水体的自由水面高出某一基面以上的高程。高程起算的固定零点称基面。基

面有两种: 一为绝对基面, 它是以某河河口平均海平面为零点, 例如, 长江流域的吴淞基面等, 为

使不同河流的水位可以对比, 目前全国统一采用青岛基面 ( 即黄海基面) 。另一为测站基面, 指

测站最枯水位以下 0. 5—1 米作起算零点的基面, 它便于测站日常记录。影响水位变化的主要

因素是水量的增减, 此外还受河道冲淤、风、潮汐、冰凌、支流顶托和人类活动等影响。

水位随时间变化的曲线称水位过程线。它是以时间为横坐标, 水位为纵坐标点绘的曲线,

按需要可以绘制日、月、年、多年等不同时段的水位过程线。水位变化也可用水位历时曲线表

示, 历时是指一年中等于和大于某一水位出现的次数之和, 制图时将一年内逐日平均水位按递

减次序排列, 并将水位分成若干等级, 分别统计各级水位发生的次数, 再由高水位至低水位依次

计算各级水位的累积次数( 历时) , 以水位为纵坐标, 以历时为横坐标, 即可绘成水位历时曲线。

根据该曲线可以查得一年中, 等于和大于某一水位的总天数( 即历时) , 这对航运、桥梁、码头、

引水工程的设计和运用均有重要意义。水位历时曲线常与水位过程线绘在一起( 图 3 - 28) , 通
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常在水位过程线图上也标出最高水位、平均水位、最低水位等特征值以供生产、科研应用。

2 . 流速 指河流中水质点在单位时间内移动的距离。即

V =
L
t

( 3 - 23)

式中, V 为流速( 米 /秒) ; L 为距离( 米) ; t 为时间( 秒) 。

流速沿深度的分布称为垂线流速分布。正常情况下, 最大流速分布在水面以下 0. 1—0. 3

水深处, 平均流速一般相当于 0. 6 米水深处的流速, 如图 3 - 29 所示。如果河面封冻, 则最大流

速下移。河流横断面上流速分布一般都是由河底向水面、由两岸向河心逐渐增大, 河面封冻则

较大的流速常出现在断面中部, 如图 3 - 30 所示。

图 3 - 28 水位过程线 图 3 - 29 流速在垂直线上的分布

图 3 - 30 封河前后断面流速分布

天然河道中的平均流速除了通过实测获得外, 还可以利用水力学公式求得。即:

v = c RI ( 3 - 24)

式中, v 为断面平均流速; R 为水力半径; I 为水面比降; c 为与糙率等因素有关的流速系数。

上式称谢才公式, 是根据河道水流作等速运动( 即均匀流) 的理论推导而得的。

3 . 流量 指单位时间内流经某一过水断面的水量, 通常用 Q 表示, 单位是立方米 /秒。由

图 3 - 31 可见流量表达式为:

·111·



Q =∫dQ =∫
F

0
vdF

式中, v 为断面平均流速; F 为过水断面面积。

图 3 - 31 一定时间内流过横断面的水量体积

通常可用 Q = vF。与水位一样, 流量随时间的变化也可以通过绘制流量过程线和历时曲线

来分析( 图 3 - 32) 。此外由于断面上水位的变化, 从本质上看是由于流量变化所致, 水位变化

实为流量变化的外部反映。因此水位与流量具有密切的关系, 其表达式为:

图 3 - 32 流量过程线及历时曲线

Q = f( H)

这种关系可以用一条曲线来表示, 称为水位流量关系曲线 ( 图 3 - 33 ) , 它在河流水文学上用途

很广, 主要是用它推求流量, 并用水位 - 面积曲线和水位 - 流速曲线加以校正。

二、年径流的有关概念

一个年度内通过河流某断面的水量, 称为该断面以上流域的年径流量。天然河流的水量经

常在变化, 各年的径流量也有大有小, 实测各年径流量的平均值, 称为多年平均径流量, 如果统

计的实测资料年数增加到无限大时, 多年平均流量将趋于一个稳定的数值, 此称为正常年径流量。

正常年径流量是年径流量总体的平均值, 也是多年平均流量的代表值。它可以用年平均流量 Q

( 米
3

/秒) 或年径流总量 W( 米
3
) 表示, 也可以用年径流深 R( 毫米) 及径流模数 M( 升 /秒·公里

2
)

表示。正常径流量反映了在天然情况下河流( 流域 ) 蕴藏的水资源理论数量, 代表能开发利用

的地面水资源的最大限度, 是水文、水利计算中的一个重要特征值, 在地理综合分析和不同地区

水资源进行对比时, 它是最基本的数据。
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图 3 - 33 水位流量关系曲线

由于河川径流量的总体是无限的, 人们非常难以取得总体的全部河川年径流量的资料, 故

一般情况下, 只要有一定长度的系列资料, 则可采用年径流的多年平均值代替正常年径流量。

正常年径流量虽然是一个比较稳定的数值, 但也不是绝对不变的, 因为, 在大规模的人类活动的

影响下, 如围湖造田、兴建水库、跨流域引水等水利建设, 改变了流域下垫面的性质, 从而改变了

原先的年径流的形成条件、故正常年径流量是稳定的, 又不是不变的。

从闭合流域多年期间的水量平衡方程式看:

珔R = 珔P - 珔E ( 3 - 25)

多年平均径流深 珔R 是多年平均降水深 珔P 和多年平均蒸发深 珔E 的函数, 即 珔R 主要取决于气候因

素。气候因素在时间上具有多年周期和年周期的变化, 在地区分布上具有渐变的地带性规律,

故河川径流既具有多年与年内周期变化的特征, 也具有地理分布的规律性。第二节中已谈过,

流域下垫面也是径流形成和变化的重要影响因素, 流域下垫面的自然地理特征, 除了直接影响

降雨径流的调蓄作用、对净雨进行时空的再分配外, 更重要的是流域下垫面通过对降水, 蒸发的

影响而间接影响年径流量。这个间接影响的实际作用, 远远超过下垫面对径流量的直接作用。

对于年径流的量来说, 下垫面的直接作用仅能起到对降水量扣损的增减, 即仅是降水量百分比

的上下变化, 而其间接作用于降水和蒸发, 则可使原降水成倍地变化。例如, 流域高程增高, 则

降水量增大, 高程增高同时又使气温降低, 则使蒸发量减少, 故高程的综合影响结果不但大幅度

地增加了降水量, 而且增大了径流量。通常在同一气候带内, 山地降水量可为平原、盆地的一倍

或数倍。例如, 台湾省的大屯山区, 年径流深可达 4000 毫米, 为全国最高的产流区, 而其西侧的

沿海平原仅 700 ～800 毫米。此外, 同一山地区, 潮湿空气的迎风坡径流深也可为背风坡的一倍
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或数倍。例如, 西藏高原喜马拉雅山南坡, 年径流深可达 1000 ～2000 毫米, 而北侧一般仅 100 ～

300 毫米。

三、正常年径流量的计算

如前所述, 正常年径流量反映了河流某断面多年平均来水情况, 是水资源可能被利用的最

大限度, 因而在水利工程的设计和水文计算中是很重要的资料。资料掌握的程度不同, 推求正

常年径流量的方法也不同。

1 . 资料充分时正常年径流量的推求 资料充分是指具有一定代表性的、足够长的实测资

料系列。一般说实测资料系列要求超过 30 年, 其中包含特大丰水年、特小枯水年及相对应的丰

水年组和枯水年组, 只有这样才能客观地反映过去的水文特征, 才能为正确地预估未来水文情

势提供可靠的依据。资料充分时, 可用算术平均法计算多年平均径流量, 以代替正常年径流量。

Q0 ǖ 珚Qn =
1
n ∑

n

i = 1

Qi ( 3 - 26)

用多年平均径流量 珚Qn 代替正常年径流量 Q0 , 误差大小取决于: ① 年份 n 的大小, n 越大,

误差越小; ② 河流年径流变差系数 cv 值的大小, cv 大则误差可能较大; ③ 资料总体的代表性,

例如, 资料系列中丰水年份较多, 则 珚Qn 值就偏大。

2 . 资料不足时正常年径流量的推求 如果实测资料系列较短, 不到 20 年, 代表性较差, 这

样按算术平均法求得的正常年径流量的误差会超过允许范围, 因此要延展系列, 提高资料的代

表性。

常用的延展资料系列的方法是相关分析法, 即建立计算站年径流量及与其密切相关的水文

要素( 称参证变量) 之间的相关关系, 然后用参证变量之较长系列展延计算站的年径流系列, 使

其达到上述资料充分的条件后, 再用算术平均法进行计算。

1 ) 参证变量一般必须具有以下条件:

( 1 ) 参证变量与研究变量在成因上是相联系的。当需要借助其他流域资料时, 则参证流域

与研究流域也需具备同一成因的共同基础。

( 2 ) 参证变量的系列比研究变量的系列要长。

( 3 ) 参证变量与研究变量必须具有一定的同步系列, 以建立相关关系。

图 3 - 34 参证站与计算断面径流相关图

参证变量的选择直接影响到成果的精度, 因此, 必须详细地分析径流形成的基本条件。目

前水文计算时常用的参证变量是邻站的年径流量资料、本站或邻站的年降水资料。

2 ) 利用年径流实测资料延长插补系列:在本流域内( 上、下游测站 ) 或相邻流域, 选择有长

期充分实测年径流资料的参证站, 利用该站 N 年 ( 大于

20 年) 资料中与计算站 n 年同期对应的资料建立相关

关系, 如图 3 - 34 所示。利用该相关曲线和参证站

( N—n) 年实测资料, 插补展延计算站的资料系列, 使之

也达到 N 年, 然后利用延展后的 N 年研究变量资料, 按

算术平均法计算, 即得正常年径流量。

3 ) 利用年降水资料展延插补系列

如果附近缺乏长期充分的年径流参证变量资料, 可
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以选择降水量作为参证变量, 与计算站的实测径流资料建立相关关系, 然后利用降水量资料延

长径流量资料系列, 再按算术平均法计算即可得正常径流量的数据。这一方法在我国南方地区

降雨与径流关系较密切的流域更为适用。

3 . 缺乏实测径流资料时正常年径流量的推求 在一些中小河流无实测资料时, 一般通过

间接途径推求正常年径流量。

1 ) 等值线图法。为了便于查用, 水利部门通常根据有限测站的实测资料将水文特征值的

地理分布规律绘成等值线图, 例如, 多年平均年径流量等值线图, 或正常年径流模数等值线图

等。由于流域出口断面测站的多年平均径流量是代表出口断面以上流域集水面积上的平均值,

点绘等值线图时, 一般将该多年平均径流量值点绘在流域面积的形心处。因此使用多年平均年

径流深度等值线图时, 首先要在图上勾绘出计算断面以上的流域, 如果流域面积小, 而等值线又

均匀分布, 则流域形心等值线的数值就代表多年平均径流量, 如图 3 - 35。如果流域面积较大,

等值线分布又不均匀, 则采用面积加权法计算( 图 3 - 36 ) , 其公式:

图 3 - 35 流域形心位置示意图 图 3 - 36 正常年径流深度等值线图

R0 =
R′1 f1 + R′2 f2 + ⋯ + R′n f n

F
=
∑

n

i = 1

R′i f i

F
( 3 - 27)

式中 R0 为正常年径流深度; f1 , f 2 , ⋯, f n 为流域界线以内两等值线之间的面积; F 为流域总面

积, F = f 1 + f 2 + ⋯ + fn ; R′1 , R′2 , ⋯, R′n , 为每相邻两等值线的平均值, 即 R′i =
R i + R i + 1

2
。

2 ) 水文比拟法。水文比拟法是将参证流域的水文特征值移置于研究流域上来的一种方

法。这种移置是在对流域的气候和自然条件等全面调查基础上进行的。当研究流域与参证流

域的各项因素相似, 而且参证流域具有较充分的长期水文实测资料时, 才可移置, 即直接移用参

证流域的水文特征值。如果两者个别因素有差异, 可以适当修正, 例如, 两流域自然地理条件相

似, 而降雨情况有差别, 则可按雨量比加以修正, 即:

R0 研 =
X年研

X年参

R 0参 ( 3 - 28)
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式中, R0 研 为研究流域的多年平均年径流深度; X年研 为研究流域的年降雨深度; R0 参 为参证流域的

多年平均年径流深度; X年参 为参证流域的年降雨深度。

此外也可由流域内雨量站的资料计算出流域多年平均降雨量 珔X, 然后利用经验公式或参考

邻近流域的资料确定多年平均的径流系数 α0 , 则可计算出口断面的正常径流深为:

R0 = 珔X·α0 ( 3 - 29)

四、径流的年际变化

年径流量的多年变化规律的研究, 为确定水利工程的规模和效益提供了基本的依据, 同时

对中长期水文预报及跨流域引水也十分重要。年径流量的多年变化一般是指年径流量年际间

的变化幅度和多年变化过程两个方面。

( 一) 年径流量年际变化幅度

反映年径流量年际相对变化幅度的特征值主要是年径流量的变差系数 CV 值和年际变化的

绝对比率。

1 . 年径流量的变差系数 CV 年径流量的变差系数 CV 值为:

CV = ∑
n

i = 1

( Ki - 1)
2

n - 1
( 3 - 30)

式中, n 为观测年数; Ki 为第 i 年的年径流变率, 即第 i 年平均径流量与正常径流量的比值。K i

> 1 表明该年水量比正常情况多, K i < 1, 则相反。

年径流量的 CV 值反映年径流量总体系列离散程度, CV 值大, 年径流的年际变化剧烈, 这对

水力资源的利用不利, 而且易发生洪涝灾害; CV 值小, 则年径流量的年际变化小, 有利于径流资

源的利用。

影响年径流 CV 值大小的因素主要有年径流量、径流补给来源和流域面积的大小三方面。

1 ) 年径流量。年径流量大意味着年降水量丰富, 降水丰富的地区水汽输送量大而稳定, 降

水量的年际变化小, 同时, 降水量丰富的地区地表供水充分, 蒸发比较稳定, 故年径流 CV 值小;

降水量少的地区, 降水集中而不稳定, 加之蒸发量年际变化较大, 致使年径流 CV 值大。我国河

流年径流量 CV 值的分布虽然也具明显的地带性, 但它和年径流量分布的趋势相反, 年径流深是

从东南向西北递减, 而 CV 值则从东南向西北增大, 即东南的丰水带 CV 值为 0. 2—0. 3 , 到西北

缺水带, CV 值增至 0. 8—1 . 0。

2 ) 补给来源。我国西北、华北少雨区有些河流 CV 值也很小, 这是由于补给水源的影响所

至。以高山冰雪融水或地下水补给为主的河流, 年径流 CV 值较小, 而以雨水补给为主的河流

CV 值较大, 尤其是雨水变率大的地区, CV 值更大。因为冰川积雪融化量主要取决于气温, 平均

气温的年际变化比较小, 所以冰雪融水补给为主的河流 CV 值较小, 例如, 天山、昆仑山、祁连山

一带源于冰川的河流, CV 值仅 0. 1—0 . 2。以地下水补给为主的河流因为受地下含水层的调蓄,

径流量较稳定, CV 值也较小。例如, 以年降水量相近的黄土高原与黄淮海平原相比, 黄土高原

地处土质松散、下渗作用强、地下水丰富的地区, 地下水对河流补给的比重较大, 年径流量的 CV

值只有 0. 4—0 . 5, 其中以地下水补给为主的无定河上游, CV 值甚至小于 0 . 2。而黄淮海平原的

河流, 主要水源是降水, 而且降水变率较大, 因而年径流量 CV 值一般均在 0. 8 以上, 局部地区甚

至大于 1. 0。
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3 ) 流域面积。流域面积小的河流, CV 值大于流域面积大的河流。这是因为大河集水面积

大, 而且流经不同的自然区域, 各支流径流变化情况不一, 丰枯年可以相互调节, 加之大河河床

切割很深, 得到的地下水补给量多而稳定, 所以大河的 CV 值较小。例如, 长江干流汉口站 CV 值

为 0. 13 , 而淮河蚌埠站的 CV 则达 0 . 63。同理, 各大河干流的 CV 值一般均比两岸支流小。例

如, 黄河干流 CV 值为 0. 3 以下, 而其支流多在 0. 3 以上, 长江也是如此。

表 3 - 5 我国代表性河流最大、最小年平均流量比值

河 名 站 名
集水面积

( 平方千米 )

多年平均

流量 ( 米3 /秒 )

最大年平均流量 最小年平均流量

( 米3 /秒 ) 年 份 ( 米 3 / 秒 ) 年 份
年际极值比

松花江 哈尔滨 390626 .1190 �2680 01932 �387 ô1920 ô6 {. 9

永定河 官 厅 43402 �40 Ê. 8 82 ß. 2 1954 �12 ·. 8 1973 ô6 {. 4

黄 河 花园口 730036 .1470 �2720 01964 �636 ô1960 ô4 {. 3

淮 河 蚌 埠 121330 .788 �2020 01954 �85 ·. 2 1978 ô23 •. 7

长 江 汉 口 1488036 B23400 /31100 D1954 �14400 �1900 ô2 {. 2

西 江 梧 州 329705 .6990 �11000 D1915 �3250 �1963 ô3 {. 4

怒 江 道街坝 118760 .1650 �1940 01962 �1380 �1959 ô1 {. 4

雅鲁藏布江 奴各沙 106378 .532 �957 �1962 �334 ô1965 ô2 {. 9

* 叶尔羌河 长 群 50248 �205 �279 �1973 �142 ô1965 ô2 {. 0

  * 叶尔羌河为以冰雪融水补给为主的河流。

2 . 年径流量的年际极值比 年径流量年际变化的绝对值比例, 即多年最大年径流量与多

年最小年径流量的比值, 也称为年际极值比。年际极值比也可反映年际变化幅度。从表 3 - 5

可见, 我国各河流年径流量的年际极值比差异很大, 一般来说长江以南小于 3. 5 倍, 长江以北都

在 5 倍以上, 其中比值最小的是怒江, 仅 1. 4 倍, 最大的是淮河, 其比值高达 23 . 7 倍。年径流量

变差系数 CV 值大的河流, 年径流量的年际极值比也较大, 反之亦小。

( 二) 年径流量的多年变化过程

河流各年年径流量的丰、枯情况, 可按照一定保证率 ( P) 的年径流标准划分, 通常以 P <

25% 为丰水年; P > 75 % 为枯水年; 25% < P < 75% 为平水年。通过对松花江、永定河、黄河、淮

河、长江和珠江 6 河长期( 50—100 年) 观测资料的分析, 表明以松花江、永定河和黄河为代表的

北方河流, 其枯水年和丰水年出现的机会 ( 分别占统计年数的 26% —28 % 和 22% —26% ) 均比

淮河、长江、珠江为代表的南方河流的枯、丰水年出现的机会 ( 分别为 19% —22 % 和 19% —

23% ) 为多, 而丰水年出现的机会南方河流多于北方。

从上述河流的实测资料中还可以发现, 在径流的年际变化过程中、丰水年、枯水年往往连续

出现, 而且丰水年组与枯水年组循环交替地变化着。根据长江汉口站 1865—1969 年资料, 大致

可划分为 5 个丰枯水循环期, 见表 3 - 6。丰枯水期自 16—26 年不等, 呈现出不固定的周期, 但

每个循环期内, 年径流变率均值( K平 均 ) 均接近于正常径流的变率, 丰水年组( 8—18 年 ) 和枯水

年组( 9—16 年) 也长短不一, 每个丰水年组的 K平 均 都略大于 1, 而枯水年组的 K平均 值都略小于

1 , 但变幅不大。淮河、珠江径流的多年变化过程, 无论是丰、枯水年组循环期的长短, 或是变化

幅度, 均与长江的上述特征相近。

北方河流则情况不同。松花江一个循环期可达 60 年, 黄河和永定河近 40 年来基本上均为
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一个循环期。黄河 1922—1932 年连续 11 年的枯水段, 其平均年径流量只及正常径流量的

73% , 即 K平 均 = 0. 73, 该值远远小于上表中长江枯水期的 K平 均 值。因此, 中国南、北方河流丰、

枯水段的交替循环具有不同的特征: 南方河流丰枯水循环交替的周期短, 变化幅度也小; 北方河

流丰枯水循环交替的周期长、变化幅度大。

表 3 - 6 长江汉口站年径流丰、枯水循环期

序号
丰枯水循环期 丰 水 期 枯 水 期

起讫年份 年数 K平均 起讫年份 年数 K平均 起讫年份 年数 K平均

1 m1865—1880 716 ‚1 y. 01 1865—1872 W8 Ž1 ™. 05 1872 —1880 w9 ®0 ¹. 96

2 m1880—1904 725 ‚0 y. 97 1880—1890 W11 ¢1 ™. 02 1890 —1904 w15 Â0 ¹. 95

3 m1904—1929 726 ‚0 y. 99 1904—1921 W18 ¢1 ™. 03 1921 —1929 w9 ®0 ¹. 94

4 m1929—1947 719 ‚0 y. 97 1929—1938 W10 ¢1 ™. 04 1938 —1947 w10 Â0 ¹. 91

5 m1947—1969 723 ‚0 y. 99 1947—1954 W8 Ž1 ™. 08 1954 —1969 w16 Â0 ¹. 95

  注 : 表中 K平均为期间平均径流变率。

此外, 上述 6 大河在同一时期中, 丰枯水段往往是不相遇的, 而且还出现南北河流丰枯水期

相反的情况。例如, 1955—1966 年松花江和永定河为丰水段, 与此相反长江和珠江这阶段为枯

水段。对比长江和松花江的 1902—1944 年期间的资料, 两站丰、枯水期完全呈相反的趋势。因

而人们对我国河流的水文变化规律早就有“南旱北涝”或“南涝北旱”的说法。当然个别年份,

由于大气环流异常, 以致几条大河同时出现丰水年或枯水年的现象也是有的, 例如, 1954 年是

长江有记录以来稀遇的大丰水年, 同年北起松花江, 南达西江的全国河流几乎普遍出现丰水年。

又例如, 1928 年为黄河大枯水年, 全国其它大河除松花江属偏丰年份外也均为枯水年。南、北

河流同时遭遇丰水或枯水年的机遇虽然很少, 可一旦发生, 其带来的损失是非常严重的。

丰、枯水年组的循环规律与太阳黑子的相对数、大气环流因素的变化有很密切的关系。据

研究, 海河流域的丰水年份往往出现在太阳黑子活动的低值年、高值年和高值年后两年的机会

较多, 枯水年份多出现在黑子活动低值年前 2、3 年。

五、径流的年内变化

径流的年内变化也称径流的年内分配或季节分配。径流的季节分配影响到河流对工农业

的供水和通航时间的长短。天然河流由于受气候因素及与流域调蓄能力有关的下垫面因素的

影响, 径流量在年内的分配是不均匀的。径流的这种年内的变化, 也是径流补给条件在年内变

化的结果。以降雨补给为主的河流, 降雨和蒸发的年内变化, 直接影响着径流的年内分配; 冰雪

融水及季节性积雪融水补给的河流, 年内气温的变化过程与径流季节分配关系密切; 流域内有

湖泊、水库调蓄或其它人类活动因素影响的, 则使径流的年内变化更为复杂。

表示河川径流年内分配的方法很多, 可归纳为两大类: 一类是多年平均季( 或月) 径流量占

多年平均径流量的百分比; 另一类是采用某些特征值来综合反映径流量的年内变化。

( 一) 径流的季节分配

研究河川径流的季节变化, 首先要确定统一的季节划分。根据我国气候情况, 取 12 月至 2

月为冬季; 3 月至 5 月为春季;6 月至 8 月为夏季; 9 月至 11 月为秋季。
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冬季是我国河川径流量最为枯竭的季节, 故统称为冬季枯水。北方的河流因气候严寒和受

冰冻的影响, 冬季径流量大部分不及全年的 5% , 其中黑龙江省北部和西北地区的沙漠和盆地

地区的河流不及全年的 2% 。然而北方河流中以地下水补给为主的河流, 例如, 黄土高原北部

及太行山区的河流可达全年的 10% , 此外, 新疆的伊犁河, 因其水汽来自北冰洋, 冬季降水较

多, 故冬季径流可达年径流的 10% 。南方冬季降水相对于北方虽然较多, 一般可占全年的

6 % —8% , 但也只有少数地区大于全年的 10% , 台湾省冬季径流量最多, 可达 15% 以上, 台北甚

至高达 25% 以上。

春季是我国河川径流普遍增多的时期, 但增长程度相差悬殊。东北、北疆阿尔泰山区因融

雪和解冻形成显著的春汛, 一般可占全年水量的 20 % —25% ; 内蒙古的东北部锡林郭勒, 冬季

多积雪、春季径流可占 30% —40% , 比夏季还多, 为一年中径流最丰富的季节; 江南丘陵地区,

因雨季开始, 径流量迅速增加, 可占全年的 40% 左右; 西南地区因受西南季风的影响, 一般只占

全年的 5% —10% , 造成春旱;华北地区一般在 10 % 以下, 春旱现象普遍。

夏季是我国河川径流最丰沛的季节, 统称为夏季洪水。由于受东南季风和西南季风的影

响, 夏季我国季风地区降水量大增, 南方河流夏季径流量可为全年的 40 % —50% ; 西南地区受

西南季风影响, 云贵高原达 50% —60% , 四川盆地更高, 达 60% , 青藏高原则高达 60 % —70% 。

在北方, 因雨量集中, 夏季径流可达 50% 以上, 其中华北和内蒙古中西部更可达 60 % —70% 。

在我国西北地区, 夏季因气温升高, 高山的冰雪大量融化, 使夏季径流量高达 60 % —70% 。总

之, 我国河流夏季都进入汛期, 洪水灾害多在此时出现。

秋季是我国河川径流普遍减退的季节, 也称秋季平水。全国大部分地区秋季径流量比重为

20% —30% , 其中江南丘陵只有 10%—15% , 有秋旱现象。海南岛为全国秋季河川径流量最高的

地区, 可达 50% 左右, 为一年中径流最多的季节。其次是秦岭山地及其以南的地区, 亦可达 40%。

总之我国部分地区为季风区, 雨量集中在夏季, 径流亦如此。西北内陆河流主要靠冰雪融

水补给, 夏季气温高, 径流也集中在夏季, 这就形成我国绝大部分地区是夏季径流占优势的基本

局势。径流年内分配不均、夏秋高、冬春少, 不能满足农作物生长的要求, 因此, 一方面需要兴建

大批水库、塘坝, 拦蓄部分夏秋径流以弥补冬春的不足, 另一方面又必需兴修防洪除涝的工程,

防止江河泛滥, 使洪涝得以迅速排除, 以保证工农业正常的发展。

( 二) 径流年内变化的特征值

综合反映河川径流年内分配不均匀的特征值有很多, 下面介绍两种:

1 . 径流年内分配不均匀系数 CVy  其计算式为:

CVy =
∑

12

i = 1

K i

珔K
- 1

2

12
( 3 - 31)

式中 K i 为各月径流量占年径流的百分比; 珔K 为各月平均占全年百分比, 即 珔K =
100%

12
= 8. 33 % 。

CVy是反映径流分配不均匀性的一个指标。CVy 越大, 表明各月径流量相差越悬殊, 即年内

分配越不均匀, CVy小则相反。

2 . 完全年调节系数 Cr 其计算式为:
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Cr =
V
W

( 3 - 32)

式中, V 为调节库容; W 为年径流总量。

由于径流年内分配不均, 通常要建水库进行调节。假如建造的水库能把下游的径流调节得

十分均匀, 即在一年内, 无论是在洪水期还是枯水期, 水库下游的河流流量是一样的( 即等于年

平均流量) , 这样的调节称为完全年调节。径流量年内分配不同, 完全年调节的库容 V 就不同,

年内分配不均匀, 则 V 就大。因此 V 的大小可以作为反映河川径流年内分配不均匀的一个综合

指标。Cr 指标也可采用多年平均完全年调节系数 C
0

r , 即

C
0

r =
珔V

珚W
( 3 - 33)

式中, 珔V 为完全年调节库容的多年平均值; 珚W 为多年平均径流总量。

我国主要河流的季节分配 CVy值及 C
0

r 特征值见表 3 - 7。

表 3 - 7 我国主要河流径流量年内分配特征值

河 名 站 名
季节分配 %

冬 春 夏 秋
CVy C0

r

松花江 哈尔滨 6 n. 2 16 À. 9 30 '37 <. 9 0 *. 688 0 ?. 283

永定河 官 厅 11 n. 7 22 À. 8 43 '22 <. 5 0 *. 670 0 ?. 224

黄 河 陕 县 9 n. 9 15 À. 3 38 '. 1 36 <. 7 0 *. 605 0 ?. 270

淮 河 蚌 埠 8 n. 0 15 À. 4 51 '. 7 24 <. 9 0 *. 838 0 ?. 329

长 江 大 通 10 n. 3 21 À. 2 39 '. 1 29 <. 4 0 *. 462 0 ?. 215

珠 江 梧 州 6 n. 8 18 À. 6 53 '. 5 21 <. 1 0 *. 740 0 ?. 330

澜沧江 景 洪 10 n. 7 9 À. 9 45 '. 0 34 <. 4 0 *. 712 0 ?. 307

六、洪水与枯水

( 一) 洪水

图 3 - 37 复式洪水过程线

1 . 洪水的概念 大量降水或积雪融水在短时间内汇入河槽, 形成特大的径流, 称为洪水。

每当暴雨形成洪水时, 河流水量猛增, 往往超过河网正常的宣泄能力, 导致洪水灾害。我国各河

均有洪水灾害的记载, 例如 1975 年 8 月, 河南的“75 ·8

大暴雨”所造成的特大洪水是历史上罕见的。由于洪水

灾害威胁着人们的生命和财产安全, 因此研究洪水的形

成和运动规律, 进行抗洪、防洪是非常重要的。

暴雨洪水在出口断面上的响应, 也可以通过流量过

程线表达, 称之为洪水过程线。若先后两次降水由于前

期降雨所形成的洪水过程尚未泄完, 第二次降雨所形成

的洪水又接踵而来, 就形成了复式洪水过程线 ( 图 3 -

37) 。分析洪水过程线, 可以得到洪峰流量 Qm , 洪水总量

W, 洪水总历时 T 等表征洪水特征的三个要素, 它是水利
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工程设计的重要依据。在水利工程的设计中, 水工建筑物能够抗御的最大洪水称为设计洪水。

通常所说某水库是按百年一遇洪水设计, 就是指该水库所能够抗御重现期为百年的洪水,“百年

一遇”即为该水库的设计标准。设计标准是根据水工建筑物的规模和重要性而定的, 设计标准

越高、抗御洪水的能力就越强、就越安全, 但是造价也越高。

2 . 洪水的影响因素 洪水的影响因素主要为天气和下垫面两方面:

1 ) 天气因素 降雨是由于大气中的水汽经冷却而产生凝结的结果, 气流的垂直上升运动

是导致冷却的主要原因。大气中的水汽和大气的垂直上升运动是形成降水的两个不可缺少的

条件。一次降雨的强度及其特性取决于空气上升运动的强弱和持续性, 以及水汽输送的情况。

在一定的天气形势下, 例如, 梅雨期的气旋波动、台风等就为降水提供了上述两个条件。这样的

天气系统在一定的地区出现, 就可能形成暴雨, 进而形成洪水。

2 ) 流域的下垫面因素 如前已述, 地形的起伏影响气流运动。湿热气团在运动过程中如

遇到起伏的高山峻岭, 就沿山坡爬升, 形成地形雨。例如, 河南的“75·8”型暴雨区主要出现在

伏牛山脉的东麓, 在山脉的迎风坡一侧, 板桥水库处于三面环山、口朝东的马蹄形包围之中, 暴

雨中心在山口徘徊少动, 加上天气因素配合, 大气中的巨大潜能遇到这种地形, 集中在这里把能

量释放出来, 造成特大暴雨。

流域面积的大小、形状、土壤性质及植被等因素对洪水过程线的影响也很显著, 这里不再赘述。

3 . 洪峰流量的推求 洪峰流量的推求是水文学研究的重要问题之一, 它是港口建设、给水

排水, 道路桥梁及河流开发常遇到的水文问题。尤其是中小流域的洪水计算, 一般多缺乏实测

资料, 而小流域洪峰流量突出地受到流域自然地理因素的影响, 流域面积小、汇流时间短、洪水

陡涨陡落, 故一般用洪峰流量与有关影响因素( 主要是降雨和流域特征 ) 之间的经验关系, 建立

经验的或半推理、半经验的公式来推求洪峰流量。

1 ) 根据洪水观测资料推求给定频率的洪峰流量。如果河流某断面上有年限较长( 20 年以

上) 的实测资料, 从中挑选一个最大的洪峰流量, 或将每年洪水记录中凡超过某一标准定量的洪

峰流量都选上, 进行频率计算, 从而求得所需频率的洪峰流量。

2 ) 地区综合经验公式法。现有的经验公式很多, 其基本形式是:

QP = CP F
n

式中, QP 为给定频率 P 的洪峰流量( 米
3

/秒) ; F 为流域面积( 平方千米) ; CP 为随自然地理条件

和频率而变的系数; n 为流域面积指数, n 一般采用 1 /2、3 /4 或 1。

3 ) 推理公式。推理公式认为, 流域上的平均产流强度( 单位时间的产流量) 与一定面积的

乘积即为出口断面的流量, 当这个乘积达到最大值时, 即出现洪峰流量。由于对暴雨、产流和汇

流的处理方式不同, 就形成了不同形式的推理公式。我国水利电力科学研究院通过对暴雨的研

究, 并考虑到等流时线的概念, 提出下面的半理论半经验公式:

Qm = 0. 278φ
S

n F ( 3 - 34)

式中, Qm 为洪峰流量( 米
3

/秒) ; φ为洪峰径流系数, 即汇流时间 ( 小时 ) 内最大降雨 H 与其所

产生的径流深 h 之比值; F 为流域面积; 0. 278 为单位换算系数; S 为雨力( 毫米 /秒) , 与暴雨的

频率有关, 一般可由最大 24 小时设计暴雨量按 SP = H2 4P ·24
n - 1

计算而得, 有的地区直接绘有

SP 等值线图备查; n 为暴雨衰减指数, 表示一次暴雨过程中各种时段的平均暴雨强度随着时段
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的加长而减小的指标。当推求小于 1 小时的时段平均暴雨强度时, n = n1 , 约为 0. 5 左右; 当推

求大于 1 小时而小于 24 小时的时段平均暴雨强度时, n = n2 , 约为 0. 7 左右。各省区有 n 的等

值线图或地区综合成果供选用。

不难看出, 上式中的 S / n 即为最大 时段的平均暴雨强度, 即
H2

=
S

n , 并称为暴雨强度公式。

上述水利电力科学研究院推理公式适用于 500 平方公里以下的流域。

4 . 历史洪水的调查 在水文计算中, 历史洪水是正确推求设计洪水的重要资料, 无论是实

测资料不足, 还是比较充分, 都必须充分重视历史洪水的作用。所谓历史洪水, 是指在该河段上

可能调查到( 或实测) 的比通常洪水大得多的洪水。

为了使洪水调查和计算结果具有可靠性, 调查河段应符合下列要求: ① 尽量靠近拟建的工程

所在位置;② 有足够数量的可靠洪痕, 并有若干村落以便于查访洪痕位置及发生年代;③ 河段顺

直、无支流汇入及无分流回流现象, 以便于计算洪峰流量;④ 调查河段多年间河床变化不显著。

1 ) 历史洪水调查的工作内容。历史洪水调查的内容如下:

① 调查前应收集河流有关的水文、气象、地质及原有勘测设计报告和地方志等资料。

② 调查历史上洪水发生的情况, 各次洪水发生的时间( 年、月、日) 、洪水来源、本流域及附

近流域的降雨情况、洪痕的位置, 确定出最大、次大等各次洪水的顺序和重现期, 并在野外标出

洪痕位置及编号等。

③ 进行简易地形和洪痕高程测量。洪痕位置也要标在地图上, 并根据情况测出纵断面和

若干横断面图。

④ 整理分析测量结果并推算洪峰流量。

⑤ 编写历史洪水调查报告。

2 ) 历史洪水的流量计算。历史洪水的流量计算方法为:

① 用比降法计算洪峰流量。在均匀顺直的河段上, 流量的计算可以忽略各断面流速水头

的变化, 直接利用谢才公式求得平均流速和流量值, 即

珋v = 珋c RI 
Q = Fv

式中, 珋v 为河段的平均流速; R 为水力半径; I 为河段的水面比降; F 为断面面积。

令 珔K = 珔F·珋c R , 则 Q = 珔K· I 
式中 珔K 值的计算为:

珔F =
F 1 + F 2

2
; 珋c =

1
2

( c1 + c2 ) ; 珔R =
1
2

( R1 + R 2 )

或 珔K =
1
2

( K1 + K2 ) ; K1 = F 1 ·c1 R1 , K2 = F 2·c2 R2 
系数 c 值的确定常用满宁公式:

c =
1
n

R
1 / 6

( 3 - 35)

或用巴甫洛夫斯基公式:
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c =
1
n

R
y

( 3 - 36)

式中, n 是糙率, 可查糙率表; y 是与 n 和 R 有关的指数, 即 y = 2. 5 n - 0. 13 - 0. 75 R( n -

0 . 10) , 巴氏公式只适用于 R≤3. 0 米的情况。

② 利用坝、急滩、卡口计算洪峰流量。在河道断面狭窄形成卡口的地方, 由于流速增大, 水

面降低, 形成宽顶堰的泄流形式, 这时可根据堰上水头算出流量, 公式为:

Q = mb 2 gH
3 / 2

0 ( 3 - 37)

式中, b 为堰顶宽度( 米) ; H0 为堰上水头( 米) ; m 为泄流系数。

( 二) 枯水

1 . 枯水的概念 枯水是河流断面上较小流量的总称。枯水经历的时间为枯水期, 当月平

均水量占全年水量的比例小于 5 % 时, 则属于枯水期。枯水一般发生在地面径流结束, 河网中

容蓄的水量全部消退以后。枯水期河道的水量完全依赖于流域蓄水量的补给, 流域蓄水量包括

地面蓄水量和地下蓄水量、枯水径流主要依靠地下水蓄水量。在我国, 主要靠雨水补给的南方

河流, 每年冬季降雨量很少, 冬季均经历枯水阶段; 以雨雪混合补给的北方河流, 除雨少的冬季

为枯水期外, 每年春末夏初、积雪融水由河网泄出后, 在夏季雨季来临前, 还会再经历一次枯水

期。各河的枯水径流具体经历时间决定于河流流域的气候条件和补给方式。

枯水对国民经济有很大的影响。枯季河道水浅, 影响航行;水位低影响水电站发电; 流量小

农业灌溉、工业及城市供水也受影响, 因此枯水径流的研究也有重要的意义。

2 . 影响枯水径流的因素 河流的枯水径流过程, 实质上就是流域蓄水量的消退过程, 因此

影响枯水径流的因素和影响流域蓄水量的因素是密切相关的。

1) 流域蓄水量的影响因素。决定流域蓄水量的因素很多, 主要有枯水前期的降水量、流域地

质、土壤性质及湖沼率、植被覆盖率等。前期降水量大、渗入地下的水量多, 地下蓄水量就多; 反

之, 地下蓄水量少, 补给枯水径流就少。流域土壤若为砂质则多孔隙、岩层如多裂隙、断层, 则能使

枯水前期降水大量入渗而储存;含水层如多而厚、则层间水多、地下水储量也大, 这都直接影响枯

水径流的大小与过程。流域内湖泊率、植被率大的河流, 枯水径流一般也较大, 且变幅小而稳定。

图 3 - 38 河流切割含水层示意图

2 ) 河流的大小及发育程度因素。大河的流域

面积大, 地面、地下蓄水量也较大, 同时大河水量越

丰富, 水流的能量就愈大, 河床下切的深度也就愈

大, 河流切割的含水层愈多, 得到层间水的层次和

水量也愈多, 如图 3 - 38 , 因而获得地下水补给的

范围也就广, 故大河的枯水径流比小河丰沛而稳

定。有的小河切不到含水层, 只有包气带的水作为

枯水径流的补给, 因而枯水径流很小且变幅大, 有时甚至断流。河网充分发育的河流受到地下

水露天补给的机会就多, 故枯水径流也较丰沛。当然, 河网密度的大小与水量补给的多少是有

密切关系的、水量愈丰沛, 河网密度也愈大, 二者是相辅相成的。

3 . 枯水径流的消退规律 枯水径流的消退主要是由流域蓄水量的消退形成的。其消退规

律与地下水消退规律类同。在最简单的情况下, 可以认为流域蓄水量 W 与出水流量 Q 间存在
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线性关系, 即

W = kQ

式中, k 为系数。

当无补给时, 流域蓄水量和出流量之间存在着下列平衡关系:

dW
dt

= - Q

对前式微分: dW = kdQ, 代入上式可得:

kdQ = - Qdt

或
dQ
Q

= -
1
k

dt

积分可得 Q t = Q0 e
- k t

( 3 - 38)

式中, Qt 为退水开始后 t 时刻的地下水出流量( 米
3
/秒) ; Q0 为开始退水时地下水出流量( 米

3
/秒) 。

令
1
k

= α, 则 Q t = Q0 e
- t

α

α是反映枯水径流消退规律的参数, 上式反映了流域蓄水量补给枯水径流的汇流特性。因此当

流域蓄水量大时出现径流大, 相应的流速也大, α值也较大, 流域退水快。α值随水源比例不同

而变, 地面补给大的 α值大, 地面补给小的则退水慢, α值小。

图 3 - 39 退水曲线

流量过程线的峰值过后, 流量逐渐减

小, 至退水段上的拐点, 标志着地面径流注

入河槽停止的时刻, 也即退水曲线的开始。

退水曲线实际上还包括了地面径流 ( 河槽

蓄水) 、壤中流和地下径流。退水曲线组成

部分较有规律, 因不受降雨性质的影响, 其

流量是按负指数规律随时间递减的, 如上式

所表示。为了便于分析退水曲线, 可将退水

流量观测值按时序绘制在半对数纸上 ( 图

3 - 39) , 可以发现一系列坡度不同 ( 因 α值

不同) 的折线, 它反映了不同方式的补给,

便于划分来水方式和分割地下水( 基流) 。

第四节 河水的运动

河水在重力作用下沿河槽不断向下游流动, 重力是决定河水纵向运动的基本动力。河水在

运动过程中, 同时还受到地转偏向力、惯性离心力和机械摩擦力等的作用, 在这些力的影响下,

河水除了沿河槽作纵向运动以外, 还会产生各种形式的环流运动。运动着的河水具有一定的能

量, 在自然状态下, 这种能量多消耗于冲刷河槽、挟运泥沙和克服各种摩阻力等方面, 这就是河

水作功。河水作功的大小决定于流量 Q 及河段的落差 H, 即:

W = rQH = 1000QH( 千克·米 /秒) ( 3 - 39)

式中, W 为功率; r 为单位体积的水重。
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一、河水的运动状态

( 一) 层流与紊流

按水流内在结构的差异, 可将水流的运动状态分为层流和紊流两种类型。层流的水流状态

是, 全部水流呈平行流束运动, 即水质点运动的轨迹线( 流线) 平行, 在水流中运动方向一致, 流

速均匀; 而紊流的流态是, 水流中每个水质点运动速度与方向均随时随地都在变化, 而且其变化

是围绕一个平均值上下跳动的。从层流转变为紊流的判别数, 称临界雷诺数, 以 R e 表示。R e

图 3 - 40 实测瞬时流速图

的数值取决于管径 d( 或水力半径 R) , 流速 V 及

液体运动粘滞系数 ν, 即 R e =
vd
ν
或 R e =

vR
ν

, 在明

渠流中, R eǖ 300, 即 R e < 300 为层流。

天然河道的水流一般均呈紊流状态。紊流

最基本的特征是, 即使在流量不变的情况下, 流

量中任一点的流速和压力也随时间呈不规则的

脉动。图 3 - 40 是实测的某点纵向流速随时间

的变化示意图, 从图上可见, 任一时间 t 的流速

可表示为

U = 珚U + U′

式中, U 为瞬时流速, U′为脉动流速; 珚U 为时均

流速。

在稳定流中, 珚U 是一个不随时间而变化的量, U′的时均值为零, 即

珚U′=
1
T∫

T

0
U′dt = 0 ( 3 - 40)

式中 T 为时段。

紊流的另一个特性是具有扩散性能, 实验可见, 紊流能把带色的溶液扩散到全管, 使其与管

中不带色的水体充分混合, 紊流的这种扩散作用, 也称紊动扩散作用, 它能够在水层之间传送动

量、热量和质量。

( 二) 脉动强度

脉动流速有大有小, 有正有负, 为了比较不同点水流脉动的强弱, 常用脉动流速的均方根来

表示, 称为脉动强度。设一空间流场中任一点的瞬时流速的三个分量分别为 U、V、W, 则

U = 珚U + U′

V = 珔V + V′

W = 珚W + W′

把瞬时脉动流速 U′, V′, W′分别平方, 求和、平均、再开方, 就得出各自的脉动强度:

σ′u = 珚U′
2

σ′v = 珔V′
2

σ′w = 珚W′
2
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脉动强度具有速度的因次。也可以用相对脉动强度
σu′

U*

、
σv′

V*

、
σw′

W*

表示脉动的强弱。式中的

U* 为摩阻流速或切力流速, 具有速度因次, 故相对脉动是一个无因次的量。据试验研究, 相对

脉强在近槽底附近最大, 向水面逐渐减小, 其变幅及数值又以纵向相对脉强
σu′

U*

为大。此外,

资料还表明, 脉动流速有大有小, 出现频率高低不一, 脉动流速大的出现频率低, 脉动流速小的出

现频率高。紊流中通常满布着紊动漩涡, 紊动漩涡与脉动流速是密切相关的。脉动流速大处, 紊

动漩涡尺度也大;相反, 漩涡尺度也小。通常大尺度紊动漩涡的脉动频率低, 小尺度漩涡的脉动频

率高。大尺度漩涡从时均水流中取得了紊动能量, 然后向次一级漩涡发送能量, 最低级的小漩涡

取得能量后, 通过粘性作用, 又把这些能量转化为热能而消耗掉, 因此紊动漩涡起了传递能量的作

用。而大尺度漩涡挟带泥沙离开河底进入高流速( 主流) 区, 是泥沙悬浮的主要动力。

二、河水的纵向运动

上节中曾介绍水流为均匀流时, 天然河道的平均流速可按谢才公式计算。即均匀流时, 河

水等速下移, 河水纵向运动的情况比较简单。然而, 流域降水后, 地表径流不断注入河槽, 河水

的水位、流量及流速等不仅沿程不一, 而且随时都在变化, 原来稳定的水面受到干扰而形成波

动, 这就是洪水波。因而此时河水沿程的纵向运动过程, 除了原来的稳定水流以外, 还应加上河

槽中洪水波的运动过程。

( 一) 洪水波的概念

设雨前河道中原有一稳定水面, 降雨后流域地表径流大量注入河槽形成洪水波, 稳定水面

上涌入的水量, 称洪水波流量( 图 3 - 41) , 也称波流量, 波流量沿程向下游移动, 就形成了洪水

波的运动。洪水波与一般海水波浪不同, 它不仅沿河道有波形的传播, 而且各个水质点也确实

在向下游移动。

图 3 - 42 是洪水波形示意图, 在初始稳定流水面上的附加水体 ( 即波流量) , 称为洪水波的

波体, 波体轮廓线上任一点相对于稳定流水面的高度, 称为洪水波高。波高随河长而变化, 其中

最大波高称洪水波峰, 即图中的 BD( h) 所示。在洪水波前进的方向上, 波峰的前部称波前, 后

部称波后, 波体与稳定水面交界的水流方向长度, 称洪水波长( AC) 。洪水波长一般为波高的数

千倍, 故属长波。洪水波水面相对于稳定流水面的比降, 称附加比降, 附加比降 iΔ 可近似地用

洪水波的水面比降 i 与稳定流水面比降 i0 的差值表示, 即 iΔǖ i - i0 , 附加比降可正可负。涨洪

段, 即波前 iΔ 为正, 落洪段即波后 iΔ 为负。

图 3 - 41 洪水波示意图 图 3 - 42 洪水波形状示意图
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  ( 二) 洪水波的推移与变形

洪水波轮廓线上的每一点都占据一定的相对位置, 这就是洪水波位相的概念。例如, 波峰占

据轮廓线上最高点, 故波峰就是一个位相。相应于一定位相的流量, 称为相应流量。相应流量所

对应的位相在洪水波运动过程中是不变的, 但相应流量的数值并非固定不变, 如果减少, 则相应流

量衰退。反之, 则相应流量增强。洪水波体上某一位相点沿河道的运动速度, 称为该位相点的波

速, 一般说洪水波各位相点的波速是不相同的, 因此, 洪水波的运动并不是正平移运动。

河道上任一断面的洪水水位过程线或流量过程线, 实际上是洪水波上各位相点途经该断面

时所呈现的水位值或流量值与其到达时间的关系曲线。河道上、下两个断面在一次洪水过程中

水位过程线或流量过程线之间的差异, 必然反映了洪水波在该河段中的运动规律。

图 3 - 43 各站水位过程线

实测资料表明, 当河流中无旁侧入流时, 河

段上、下两断面的水位过程线或流量过程线之

间的差异, 通常表现为洪水波运动的两种现象。

1 . 洪水波的推移运动 由图 3 - 43 可见,

洪水波上任一位相的水位( 或流量 ) , 在河段下

段面出现的时间总是迟于在上断面出现的时

间。这个时间差, 称为该位相的水位 ( 或流量)

的传播时间 t, 图 3 - 43 中, A 站洪峰出现于 8 月

4 日 21 时正, 而 B 站出现于 8 月 4 日 23 时, 故

传播时间为 2 小时, 即经历 2 个小时, 洪水波已

从 A 站推移到 B 站了。洪水波总是以一定速度

缓变的波形不断向下游河段推移运动的。

2 . 洪水波的展开与扭曲变形 图 3 - 44 是

棱柱形河道中洪水波向下游推移的示意图。图

中 0 - 0 线为行洪前稳定流的水面。洪水波自 t1

时的 A1 B 1 C1 传到 t2 时的 A2 B2 C2 位置时, 由波前 BC 的比降大于波后 AB, 即波前水体运动速度

图 3 - 44 洪水波在运动过程中的变形

大于波后, 因此波长相对增大, 波高则逐渐减小, 即 A1 C1 < A2 C2 , h1 > h2 , 这种变形称为洪水波的

展开。又由于洪水波各处水深不同, 波峰 B 点水深最大, 其运动速度大于洪水波上任何一点, 因而

在洪水波推移运动中, 波前长度逐渐减小, B1 C1 > B2 C2 , 比降不断增大, 波峰位置不断超前, 而波后

长度逐渐拉开, A1 B1 < A2 B2 , 比降逐渐平缓, 这种现象称洪水波的扭曲。展开和扭曲, 就是洪水波

运动过程中发生的变形现象, 主要原因是水面存在着附加比降。洪水波变形的结果是, 波前越来

越短, 波后越来越长, 波峰不断减低, 波形不断变得平缓, 波前水量不断向波后转移。
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洪水波的推移和变形, 虽然表现形态不同, 但在洪水波运动中是同时发生的, 它导致洪峰向

下游推移中的衰减。

在天然河道中, 由于深槽与浅滩相间, 断面宽窄不一, 而且有时还有区间来水, 所以洪水波

运动的推移、变形现象就更为复杂。例如, 洪水波由宽段进入窄段, 波峰反而会沿程增高, 而由

狭段进入宽段, 洪水波的展平就更为明显。

图 3 - 45 绳套形水位 - 流量关系图

( 三) 洪水波的运动速度

由图 3 - 43 相邻两站洪峰出现时间的间隔除

两站的距离, 即可得洪水波波峰的运动速度。图中

A、B 两站间距 7. 3 公里, 洪峰出现时间间隔 2 小

时, 故波峰运动速度为 3. 65 公里 /小时。然而洪水

波各部位的运动速度是不同的, 但对任何给定位相

点, 其波速与该处断面平均流速之间均具有一定的

关系。

洪水波运动属于缓变不稳定流, 即洪水波的运

动要素随时间 t 和沿河长 L 而变化, 就流量而言:

Q = f( L·t)

当流量为常量时, dQ = 0

�Q
�L

dL +
�Q
�t

dt = 0 ( 3 - 41)

移项  
dL
dt

= -
�Q
�t

�Q
�L

式中  
dL
dt

= ω( ω为洪水波波速)

ω=
dL
dt

= -
�Q
�t

�Q
�L

( 3 - 42)

由不稳定流方程组( 圣维南方程组) 中的连续方程式得:

�Q
�L

+
�F
�t

= 0

式中 F 为过水断面面积

�Q
�L

= -
�F
�t

= -
�F
�Q

�Q
�t

代入( 3 - 42) 式 ω= -
�Q
�t

-
�F
�Q

�Q
�t

即 ω=
�Q
�F

上式表明, 洪水波的点波速就是断面流量的运动速度。

由 Q = FV

式中, V 为断面平均流速。

对上式进行全微分, 即 dQ = VdF + FdV
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dQ
dF

=
VdF + FdV

dF
= V +

FdV
dF

即 ω= V +
FdV
dF

( 3 - 43)

由谢才公式 V = c Ri, 并用平均水深 h 代替水力半径 R, 即

V = c hi

dV =
c i
2

dh

h
=

c hi

2 h

dh

h
=

Vdh
2h

当河道为棱柱形时, F = Bh, dF = Bdh。

式中, B 为河宽。将上述 dV, F, dF 值代入( 3 - 43) 式, 得

ω= V +
BhVdh
2hBdh

= V +
V
2

故 ω= 1. 5V ( 3 - 44)

上式说明, 点波速在棱柱形河道中等于 1. 5 倍断面平均流速。用上述方法可以近似地求出

其它形状河道洪水波的点波速与断面平均流速之间的关系。

通常, 在无支流汇入的平整河段中, 仅有单一洪水波时, 在任何断面上各最大值出现的次序

为: 最先出现最大。比降, 其次出现最大流速, 再次出现最大流量, 最后出现最高水位。这种特

征值的出现次序, 从物理成因上可以理解。

在稳定流时, 水位与流量之间可以是单值关系。在洪水波传播过程中, 这种单值关系就被

破坏而形成较复杂的多值关系。在行洪时, 由于涨洪的附加比降 iΔ > 0, 水面比降越大, 断面平

均流速也越大, 故水位相同的情况下, 涨水段的流量必大于稳定流时的流量, 导致涨水段的水位

流量关系曲线偏于稳定流时的右方。相反, 退洪的附加比降 iΔ < 0, 在水位相同的情况下, 退水

段的流量小于稳定流时的流量, 形成了退水段的水位流量关系曲线偏于稳定流时的左方。这样

一次洪水过程线便形成了逆时针的绳套关系曲线, 见图 3 - 45。该图实线表示上述绳套关系,

虚线表示单值关系, 图中 A 点为最大流量点, B 点为最高水位点。可见, 在洪水过程中, 水位最

高时流量不一定是最大值, 流量最大时不一定水位最高。因此, 在应用洪水资料和分析水位流

量关系时要注意这个概念。

三、河水的环流运动

河道水流的内部结构是相当复杂的, 除具有水质点脉动的紊流结构外, 河水内部还具有局

部水流环绕着一定的旋转轴作往复运动的环流结构。河水内部的不同水质点或水团, 在重力、

惯性离心力及地转偏向力等的综合作用下, 呈螺旋状下移, 或是漩涡状运动, 这种现象统称为水

内环流。通常, 螺旋流往往与沿程纵向水流相结合, 漩涡流则基本上脱离纵向水流, 而相对封闭

地作回旋运动, 两者运动特征虽有差异, 但均属与河道纵向水流相伴而生的次生流。因此, 有些

学者把纵向水流作为河道的主流, 将其他各类环流统称为副流。

环流对于泥沙运动和河床演变有重要的影响, 它是引起泥沙横向输沙的主要动力, 是形成

河槽形状多样化的主要原因。

( 一) 环流的类型
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环流分类的方式很多, 武汉水利电力学院张瑞瑾教授根据环流的形态, 将环流划分为纵轴

环流、横轴环流、斜轴环流及竖轴环流 4 类。

1 . 纵轴环流 纵轴环流的旋转轴呈水平状, 并基本上与纵向主流方向平行。这种环流多

与纵向水流结合在一起, 成为螺旋流。根据形成环流动力因素的差异, 纵轴环流又分弯道螺旋

流与复合螺旋流两种。

弯道螺旋流主要是由弯道惯性离心力的作用形成的, 它是蜿蜒性河段水流结构的主要形

式。水流进入弯道后, 在纵向下移的同时, 受到弯道惯性离心力的作用, 迫使水体紧紧压向凹

岸, 使凹岸水面高于凸岸, 从而形成横比降, 表流流向凹岸, 凹岸水位抬高形成下降流; 底流流向

凸岸, 凸岸边为上升流, 这样在横断面上的投影为一个封闭的环流, 见图 3 - 46。弯道螺旋流的

规模很大, 往往充满全部河槽。在各种环流中, 弯道螺旋流对泥沙运动及河槽变形影响最大。

由于地转偏向力在北半球偏右, 南半球偏左, 在北半球的河流向左转弯时, 惯性离心力与地

转偏向力方向一致, 两力相加使横比降加大, 形成的螺旋流则更强; 向右转弯时, 两力方向相反,

合力为两力的差值, 横比降相对减小, 故形成的螺旋流也相对较弱。

复合环流大多发生在较大的顺直河段, 由两个或两个以上旋转方向不同的纵轴环流组成,

但在各个环流的交界面上流向必须相同。复合螺旋流多半是由于涨水或落水时, 流量突然变化

而形成的。

2 . 横轴环流 横轴环流的旋转轴呈水平状, 它与纵向的主流相垂直。横向环流多为相对

封闭的回旋流。在回旋运动的过程中, 回旋水体也能通过交界面与纵向水流的水体不断地交

换。横向环流的成因不一。例如: 桥墩前的横轴环流是由于前进水流受阻, 动量突变而形成的

( 图 3 - 47) 。而挡水建筑物下游的横轴环流, 则是由于水流的离解作用而形成的( 图 3 - 48) 。

图 3 - 46 弯道螺旋流示意图 图 3 - 47 桥墩前横轴环流示意图

流经扩散段或减速区的水流, 在贴近边壁的水层中, 水质点由于减速而将动能转化为压能, 当流

速降到零时( 图中 O 点) , 水质点便停滞下来, 因而迫使继续流来的水质点离开边壁而沿着主流

方向( 图中 OA 方向) 运动, 在分离点以下的空间 ( 图中 OA 与边壁之间 ) , 由该点下游的水倒转

进行补充, 从而形成漩涡或回流。上述作用过程称为水流的离解作用。水流离解作用还可以形

成斜轴环流或竖轴环流。

3 . 斜轴环流 斜轴环流的旋转轴也呈水平状, 它与纵向主流斜交。斜轴环流多为水流离

解作用的产物, 如水流越过与主流斜交的岸边沙嘴后, 在沙嘴下游形成的环流, 即属此类, 见图

3 - 49。
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图 3 - 48 拦水堰下游横轴环流示意图 图 3 - 49 斜轴环流示意图

  4. 竖轴环流 竖轴环流的旋转轴呈铅直方向与主流及河底相垂直, 是相对封闭的回旋流。

它主要是由水流离解作用产生的。例如, 在突然展宽的河段, 两侧岸边形成的环流 ( 图 3 - 50) 。

此外, 在弯曲河段由于洪水主流趋直, 凹岸边出现撇弯现象所形成的回流( 图 3 - 51) , 也属此类。

图 3 - 50 展宽段竖轴环流示意图 图 3 - 51 因撇弯形成的竖轴环流

  ( 二) 环流结构对泥沙运动的影响

引起环流的力来自水流本身, 然而河道的平面形势和形态特征, 往往对形成环流的力学因

素起着重要的作用。天然河道的河槽形态是多种多样的, 因此, 河道中的环流结构, 其复杂程

度、稳定程度和强烈程度也因地而异。尽管环流的结构形式、规模和成因是多种多样的, 但它们

对泥沙运动及河槽演变的影响, 却具有如下的共同性质。

1 . 具有水平轴( 包括纵轴、横轴及斜轴) 的环流, 除了因离解作用而形成的环流外, 底层水

流方向往往与水面倾斜方向一致, 表层水流的方向则与水面倾斜方向相反。在含沙较少的表层

水流插入底部的地方, 常常发生冲刷;含沙较多的底层水流上升处, 常常发生淤积; 在弯道中凹

岸的冲刷, 凸岸的淤积( 图 3 - 46b ) , 在桥墩前的冲刷坑及其边缘堆积物的形成等 ( 图 3 - 47) ,

都与环流的这一特性有关。

2 . 纵轴环流在临近河底处, 由于横向流速 u y 较大, 纵向流速 u x 较小, 故螺旋流的旋度
u y

u x

较

大; 在水面横向流速 u y 虽大, 但纵向流速 u x 更大, 故螺旋流的旋度
u y

u x

较小。在垂线中部一定的
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位置( 图 3 - 46 c 中的 0 点) , 横向流速 u y 为零, 故旋度也为零, 该处的水流方向与纵向水流重

合。由于螺旋流在河底附近有较大的旋度, 故对泥沙的横向转移起着重要的作用, 这一特征在

河流弯道段尤为明显。

3 . 在螺旋流中, 泥沙除沿着与旋转轴垂直的方向运动外, 还沿着与旋转轴平行的方向运

动。因此, 当螺旋流的旋转轴与纵向主流斜交时, 泥沙沿着旋转轴方向运动的过程中, 将导致泥

沙的横向转移。例如, 与主流方向斜交的浅滩或沙嘴下游所形成的螺旋流, 便具有横向输沙的

特性。

4 . 相对封闭的竖轴环流或横轴环流能造成冲刷, 也可导致淤积。这取决于环流强度与纵

向水流挟带泥沙的多寡。对于河床组成物质较细, 而且水流挟沙能力强的河段, 如果环流强度

大而纵向水流实际挟沙少, 则河槽遭受冲刷; 反之, 则淤积。通常在拦河建筑物下游, 因消能或

泄水设备而形成的横轴环流, 常具有较大的强度, 而该处水流含沙量小, 因此常常导致河床冲

刷。在凹岸, 由于撇弯形成的竖轴环流, 强度一般较小, 此时纵向水流挟沙又较多, 故多造成河

床淤积。

总之, 河道水流内部的紊流及环流运动, 对河流泥沙运动及河槽演变作用很大, 紊动结构直接

影响水流挟运泥沙的能力, 环流结构主要决定泥沙冲淤动向。由于紊流结构直接受水流流速场的

制约, 而环流结构对流速场的形态有很大的影响, 故不同的环流流态, 其紊流的运动特性也有很大

的差异, 因此, 水内环流的观测研究, 对定量、深入研究泥沙运动和河槽演变是极为重要的。

四、河流的泥沙运动

河流泥沙是指组成河床和随水流运动的矿物、岩石固体颗粒。随水流运动的泥沙也称固体

径流, 它也是重要的水文现象之一。河流泥沙对于河流水情及河流的变迁有着重要的影响, 防

洪、航运、灌溉、发电、港口码头等水利工程的建设, 都必须考虑河流泥沙问题。

河流泥沙主要是流域地表流水侵蚀作用的产物。流域地表冲蚀的泥沙数量, 通常以侵蚀模数

表示, 即每平方公里面积上, 每年侵蚀下来并汇入河流的泥沙吨数( 吨 /公里
2
·年) , 河水中泥沙的

多寡以含沙量表示, 即单位体积浑水中所含泥沙的重量( 公斤 /米
3
) 。流域的侵蚀模数和河流的含

沙量主要取决于, 流域上暴雨集中的程度、土壤结构与组成、地表切割程度、地面坡度及植被覆盖

的条件。例如, 我国黄河中游的黄土高原地段, 由于土质松散, 多暴雨, 地表切割破碎, 植被覆盖又

差, 故侵蚀模数和河流含沙量均很高, 其中无定河、延河等地区侵蚀模数可达 10000 吨 /公里
2
·年

以上, 河流多年平均含沙量达 300 公斤 /米
3
, 是全国水土流失最严重的地区。我国南方由于植被

条件较好, 侵蚀模数多在 1000 吨 /公里
2
·年以下, 河流含沙量一般不超过 1 公斤 /米

3
。

( 一) 泥沙的水力特性

河流泥沙的运动不仅与水力条件、水流结构有关, 而且也与泥沙特性有关。泥沙特性包括

颗粒的大小、形状、容重及泥沙的水力特性。

泥沙颗粒在静水中下沉时, 由于重力作用, 开始具有一定的加速度, 随着下沉速度的增加,

下沉的阻力也渐渐增大, 当下沉速度达某一极限值时, 阻力与重力恰好相等, 则泥沙以均匀速度

下沉, 这时泥沙的运动速度, 称为泥沙的沉降速度。因为沉降速度的大小也可用来表达泥沙直

径的大小, 故沉降速度也称泥沙的水力粗度。沉降速度通常用符号 ω表示, 单位为厘米 /秒。

影响天然河道泥沙沉降速度的主要因素有: 泥沙颗粒直径 d, 泥沙容重 rs , 水流的紊动强度等。
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根据泥沙颗粒在水中沉降时重力与阻力平衡的方程推算, 得泥沙沉速的基本公式为:

ω=
4
3

ρs - ρ

ρ
gd
cD

( 3 - 45)

式中, ρs 及 ρ分别为泥沙和水的密度; g 为重力加速度; cD 为阻力系数, 阻力系数与流态有关。

如处于层流状态, 则:

ω=
1
18

ρs - ρ

ρ
gd

2

ν
( 3 - 46)

式中, ν为运动粘滞系数。

如处于紊流状态, 则:

ω= 1. 052
ρs - ρ

ρ
gd ( 3 - 47)

泥沙的沉降速度是反映泥沙水力特性的一个十分重要的指标。组成河床的泥沙, 如果其沉

降速度越大, 则抗冲性越强;随水运动的泥沙沉降速度越大, 沉淀于河床的倾向性越大。

根据泥沙在水中的运动状态, 可将其分为推移质 ( 亦称底沙) 和悬移质 ( 亦称悬沙 ) 两类。

推移质粒径较粗, 其沉降速度比垂向脉动流速要大得多, 不能悬浮在水中, 只能在离床面不远的

范围内, 在纵向水流的推动下, 沿着河底跃移、滚动或滑动, 故也称底沙。推移质在运动过程中

能经常与组成河床的泥沙( 称床沙) 发生交换。悬移质粒径较小, 其沉降速度比水流的垂向脉

动流速小, 在紊动扩散作用下, 可以悬浮在水流中, 也称悬沙。悬移质在运动过程中, 其较粗的

部分也常与推移质发生交换。总之, 底沙、悬沙和床沙是可以相互转换的, 同一组粒径的泥沙,

在不同河段或同一河段的不同时间, 可作推移运动, 也可呈悬移状态下移, 主要取决于流速的大

小。

( 二) 推移质运动

1 . 单颗泥沙的推移运动

1 ) 泥沙的起动条件 在分析河槽的冲刷特性时, 必须先弄清泥沙的起动条件。据观察, 颗

粒大的泥沙或砾石, 在起动时, 常常是单粒地滑动或滚动; 颗粒较细的泥沙在起动时往往是成片

滚动或跃动。

作用于河底泥沙颗粒的力, 包括促成其起动的力和抗拒起动的力( 图 3 - 52 ) 。促成泥沙起

图 3 - 52 作用于河底沙粒的上举力和推移力

动的力主要有纵向水流的正面推力 P x , 泥沙上、下部不对称的挠流作用所产生的上举力 P z , 以

及紊动水流的脉动压力( 这种压力大小方向不变, 对泥沙只施以摇撼作用) , 其中正面推力是最

主要的, 脉动压力通常忽略不计, 而上举力计算时, 往往也会被略去, 促进起动的力是变数, 取决

于水流的平均速度。抗拒起动的力主要有泥沙在水中的有效重力 G, 泥沙颗粒滑动时与河床的
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摩擦力( 与摩擦系数 f 有关) , 泥沙颗粒之间的粘结力 ( 如为粗粒单颗泥沙计算时, 此力可略

去) 。颗粒给定后, 抗拒起动的力就是常数了。

假设河床表面泥沙颗粒的形状为一个具有 d 边的立方体。正面推力 P x 与泥沙压力面 d
2

及流速水头
V

2

2g
成正比, 即

P x = rk
d

2
V

2

2g

式中, r 为单位体积水重; V 为作用于泥沙颗粒面上的流速; g 为重力加速度; k 为泥沙颗粒形状

系数。

抗拒泥沙起动的力 W 与泥沙在水中的有效重力 G 和摩擦系数 f 成正比, 即:

W = Gf = d
3
( rs - r) f

式中, rs 为泥沙的比重。

于是, 泥沙在将动而又未动的临界状态下, 其力的平衡方程应为:

P = W

即 rkd
2 V

2

2g
= d

3
( rs - r) f ( 3 - 48)

式中没有考虑河床比降, 因比降数值小, 可忽略不计。整理上式得:

d =
rk

2 fg( rs - r)
V

2

令 A =
rk

2fg( rs - r)

则 d = AV
2

上式表明在河床上移动的推移质的直径与水流速度的平方成正比, 因为推移质的重量与直

径三次方成比例, 如将上式两侧立方并乘以 rs 得

d
3
rs = rs( AV

2
)

3
= rsA

3
V

6

令 A′= rs A
3

则 d
3
rs = A′V

6
( 3 - 49)

上式说明推移质的重量与水流速度的六次方成正比。这就是著名的艾里定律。该定律阐

明了泥沙冲刷及运动的许多现象。如果平原河流与山区河流流速之比为 1∶4, 则被推移的泥沙

颗粒的重量比将是 1∶4
6
, 即 1∶4096。从这个实例清楚地看出, 为什么平原河流只能推移细粒泥

沙, 而山区河流往往可以推移巨砾。

2 ) 起动流速 泥沙原来在河床上是静止不动的, 如果接近河底的水流速度增加到一定数

值时, 作用于泥沙颗粒的力开始失去平衡, 泥沙便开始起动, 这时的临界流速称为起动流速

( Vc ) 。泥沙的起动标志着河床冲刷的开始, 即起动流速是河床不受冲刷的最大流速, 又称允许

流速。在河渠设计中, 设计流速必须小于允许流速, 故对其的研究具有重要意义。

起动流速与泥沙粒径 d, 颗粒沉速 v, 水深 h 等有密切关系。据实验表明, 最小的起动流速

发生在粒径 d = 0. 2 毫米处( 水深越大粒径略有增大) , 大于此粒径时, 重力作用占主导地位, 故

粒径越大, 起动流速越大, 小于此粒径, 粘结力占主导地位。故粒径越小, 起动流速越大。根据
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作用于颗粒泥沙的正面推力、上举力及泥沙的有效重力等力学因素之间的极限平衡概念, 推出

泥沙起动公式的结构形式, 再利用实验资料可以检验, 获得公式中的各个参数, 从而建立起动流

速的半经验公式, 由于对因素的考虑和处理的方法不同, 就出现了各种不同形式的计算公式。

沙莫夫( T. N. Wlамов) 公式:

Vc = 4. 6R
1
6 d

1
3 ( 3 - 50)

沙莫夫公式推导时, 仅考虑重力, 未考虑粘结力的影响, 因此该式仅适用于 d≥0. 2 毫米的

粗沙。该式计算简便, 广为采用。

张瑞瑾公式:

Vc =
h
d

0 . 1 4

1 . 76
rs - r

r
d + 0. 000000605

10 + h

d
0 . 72

1
2

( 3 - 51)

式中 h, d 分别为水深及粒径, 均以米计。

张瑞瑾公式兼顾了重力和粘结力的因素, 故对粗细沙均适用。

3 ) 止动流速 起动流速是泥沙从静止到运动的临界值, 当流速减小到某数值时, 运动着的

泥沙便停止在河床上不动了, 此时的临界流速称为泥沙的止动流速。由于泥沙在起动时除了克

服泥沙的重量外, 还要克服河床的摩擦力及粘结力, 而泥沙止动时没有这个阻力因素, 故止动流

速一般比起动流速小。泥沙颗粒越细, 起动流速与止动流速的差值越大。据试验, 泥沙的起动

流速一般为止动流速的 1. 2—1 . 4 倍。

4 ) 扬动流速 当流速超过起动流速时, 河床泥沙开始滑动, 流速增大, 泥沙间歇性跃动, 流

速再增大, 跃动的高度和距离随之增大。当流速增大到一定程度后, 泥沙不再回到河床上, 而悬

浮在水中, 随水流一起下移, 这时的水流速度称为扬动流速, 它是泥沙从推移到悬移运动的一个

参数。泥沙悬浮以后, 水流的脉动强度和泥沙的沉降速度就成为泥沙运动的主要力学因素了。

一般说, 扬动流速应大于起动流速, 但是对于细颗粒来说, 却不完全如此。据试验, 当 d <

0 . 08 毫米时, 扬动流速却小于起动流速, 它是由于细粒泥沙粘着在河床上, 起动时所需的流速

较大, 起动后, 因其沉降速度小, 河床最小的脉动强度也可把它托浮起来, 故一经起动, 立即进入

悬浮状态。扬动流速的经验公式为:

图 3 - 53 沙波及其运动

V扬 = 0. 812d
2
5 ω

1
5 h

1
5 ( 3 - 52)

2 . 群体泥沙的推移运动 冲积河流推移质运动

达到一定规模时, 河床表面便逐渐形成外形与风成

沙丘类似的起伏的水下沙波, 称沙波运动。沙波运

动是推移质群体运动的一种主要形式, 也是构成河

床地形的基本单位。

沙波表面的水流速度分布是不均匀的。( 图 3 -

53a) 迎水坡面流速逐渐增大, 到波峰达最高值, 水流

越过波峰后, 发生离解现象, 在背水坡引起横轴环流

性质的漩涡流, 使谷底流速为负值。这样迎水坡为

水流加速区, 泥沙被推移的数量不断增加, 坡面不断

受冲刷, 冲刷下来的泥沙越过波峰后, 粗粒的跌入谷底, 细粒的可随横轴环流掀起, 落到下一沙
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波迎水坡基部。因此, 沙波的迎水坡不断被冲刷, 背水坡不断淤积, 整个沙波能大体维持固定的

外形, 缓慢地向下游移动( 图 3 - 53 b) 上述过程不难看出, 沙波的运动有两个现象: 一是沙波对

床沙的分选作用; 一是沙波内单颗泥沙运动( 尤其粗粒) 是间歇性的运动。

沙波运动有其发生、发展和消失的过程, 这一过程与泥沙粒径、水深和水流速度有关。流速小

于泥沙的起动流速时, 河床质不能转化为推移质, 沙波不能形成; 流速大于扬动流速时, 河床失去

推移质, 沙波则消失。据长江汉口段的观测, 当水位接近中水位、流速为 0. 88 米 /秒时, 沙波开始

形成, 在流速达 1. 4 米 /秒时, 波高达最大值, 沙波充分发展, 迅速下移; 当水位继续上涨, 流速增到

1. 51 米 /秒时, 由于输沙强度过大, 沙峰逐渐削平, 群沙层移, 沙波就消失了。长江中下游沙波的规

模一般是: 波高 0. 3—0. 9 米, 波长 40—457 米, 沙波运动速度为 3. 45—52. 7 米 /天。

沙波的消长对河流的阻力损失、水流结构及航道水深均有很大的影响。

3 . 推移质输沙率 天然河道的推移质输沙能力用推移质输沙率表示。推移质输沙率是指

单位时间内通过河槽单宽的推移质数量, 其单位为公斤 /米·秒或米
3

/米·秒。如果上游推移

质来量小于本河段推移质输沙率, 就形成冲刷; 反之, 则发生淤积。研究输沙率的规律, 就可以

从水力泥沙条件来判断河槽的冲淤。

( 三) 悬移质运动

悬移质是泥沙运动的主要方式之一。冲积平原河流所挟带的泥沙中, 悬移质占绝大部分,

有些山区河流, 悬移质也可占很大比重。

紊动作用是泥沙悬浮的主要因素, 而重力作用是泥沙不能悬移的主要因素。泥沙在悬浮过

程中所遵循的运动规律, 实质上即是这两种作用矛盾统一的关系。天然河道里的悬移质, 常常

是一部分处于下沉状态, 另一部分处于上浮状态; 某一瞬间上浮部分占优势, 另一瞬间下沉部分

占优势, 全部悬沙绝对、恒定的呈悬浮状态是极少有的。

1 . 悬移质的分布与变化 悬移质含沙量沿垂线的分布具有自水面向河底增加的趋势。泥

沙的粒径也是近河底的较大, 向上逐渐变小。这是由于河水的紊动能量由下向上逐渐减小所

致。不同粒径的悬沙垂线上分布均匀性不同, 颗粒越细, 垂线分布越均匀, 越粗则越不均匀 ( 图

3 - 54) 。一般说, 同一条河流, 洪水期由于来自流域表面的细沙较多, 故含沙量沿垂线分布较均

匀, 枯水期, 流域来沙少, 河中粗粒较多, 分布就较不均匀。

悬移质含沙量在断面内的分布规律性较差, 一般横向变化比垂向变化小, 近主流和近局部

冲刷处的含沙量一般比岸边大, 顺直段、断面形状较规则处含沙量分布较均匀; 弯道段, 断面形

状不规则处, 含沙量分布往往不均匀。

含沙量沿河流纵向变化, 主要决定于河段的比降、流量及河段产沙等自然条件, 黄河中游流

经水土流失严重的黄土高原, 故中游龙门、陕县等站的含沙量, 这比上游和下游都大。悬移质粒

径沿河床分布总的趋势是向下游逐渐变小, 例如, 黄河悬移质泥沙的平均粒径, 在龙门为 0. 021

毫米, 潼关为 0. 019 毫米, 陕县为 0. 0165 毫米, 至泺口则为 0. 0105 毫米。

含沙量随时间的变化, 主要取决于流量的大小和水流侵蚀作用的强烈程度。通常, 随着流

量的增加, 含沙量也相对增加。但是, 最大沙峰往往出现在每年初洪和最大洪峰之前, 因为流域

上前一年秋冬及当年春季堆积了大量风化物, 被夏季初洪的流水冲进河槽, 故含沙量较大, 其

后, 虽然水量继续增大, 流域来沙反尔减少。

2 . 水流挟沙能力 单位水体积的饱和含沙量, 称为水流挟沙能力。当上游来水中实际含
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图 3 - 54 不同粒径含沙量沿垂线分布图

沙量超过本河段水流挟沙能力时, 河槽就会淤积, 相反则发生冲刷, 如果两者正好相适应, 即处

于输沙平衡状态, 即河槽处于不冲不淤的稳定状态。水流挟沙能力的研究在河槽冲淤计算中是

必不可少的。

影响水流挟沙能力的因素有流速、水深或水力半径、泥沙粒径或沉降速度。通过实测资料

分析和整理, 可以建立相应的水流挟沙能力经验公式。常用的公式如下:

1 ) 扎马林( E. A. Замарин) 公式( 适用于土质渠道)

S = 0. 002
v
ω0

Riv
ω

( 3 - 53)

式中, S 为水流挟沙能力( 公斤 /米
3
) ; v 为断面平均流速( 米 /秒) ; R 为水力半径 ( 米) ; ω为悬移

质的加权平均沉降速度 ( 米 /秒) ; ω0 随 ω而变, 当 ω= 0. 002—0 . 008 米 /秒时, ω0 = ω, 当 ω=

0 . 0004—0. 002 米 /秒时, ω0 = 0. 002 米 /秒; i 为水面比降。

2 ) 黄河干支流公式

S = 1 . 07
v

2 . 26

R
0 . 7 4

ω
0 . 77

0

( 3 - 54)

式中符号同上

3 ) 长江公式( 长江流域规划办公室)   S = 0. 07
v

3

gHω
( 3 - 55)

式中 g 为重力加速度( 米 /秒
2
) ; H 为水深( 米) 余同上。

3 . 河流总输沙量 应为推移质与悬移质输沙量之总和。然而, 由于推移质输沙量的实测

较难, 并缺乏完善的推算方法, 而且推移质输沙量在总输沙量中所占比例很小 ( 尤在平原河流

中) , 故它往往被忽略不计。例如, 长江宜昌段 1960—1964 年间年平均悬移质输沙量为 51700

万吨, 而同时推移质输沙量仅 222 万吨, 仅占悬移质的 0. 43 % 。因此, 除了山区河槽或水库坝

上游等特定河段外, 在平原河流冲淤计算中, 通常多以悬移质输沙量代替总输沙量。

( 四) 高含沙水流的群体泥沙运动

含沙量很高的河流, 在汛期常出现一种特殊的高浓度输沙情况, 一般当含沙量超过 500 公
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斤 /米
3
后, 泥沙的悬浮不再是分散的单个颗粒悬移, 而是组成絮凝结构体, 即转化为流动的均

质浆体, 而进行群体运动。在黄河中游, 特别是陕北地区的黄河干、支流, 例如, 皇甫川、窟野河、

无定河等, 其最大日平均含沙量分别可达 1310 公斤 /米
3
、1240 公斤 /米

3
及 902 公斤 /米

3
, 这些

河流汛期经常发生高含沙水流结构的群体运动。

高含沙水流的群体泥沙运动主要特点是:

1 . 运动模式

1 ) 以细粉砂以下的细颗粒为主的高含沙水流, 随着含沙量的增大, 泥沙颗粒之间很快形成

结构, 粘性急剧增加, 颗粒在沉降过程中不因粒径不同而发生分选, 而是作为一个整体, 以清浑

水交界面的形式缓慢下沉, 其沉降速度比单颗泥沙的沉速可以小数百倍至上千倍, 整个水流呈

均质浆液状态。

2 ) 以细沙以上粗颗粒为主的高含沙水流, 泥沙的沉降速度虽因含沙量增大而减小, 但减小

的程度要比前一种情况为小, 粗颗粒泥沙在沉降过程中存在分选, 泥沙以推移、悬移的形式运

动, 随着含沙量的增加, 紊动强度不断减弱, 最后紊流转化为层流, 含沙量的垂线分布变得十分

均匀。由于水流的粘滞系数有显著的增加, 流速转而减低, 均匀分布的泥沙, 在层流中运动前

进, 即呈层移运动。

3 ) 既有细颗粒物质作为骨架, 又富含粗颗粒的高含沙水流, 含沙量达一定程度后, 细粒泥

沙形成结构, 和清水组成物质浆液, 粗颗粒泥沙则在浆液中自由下沉, 整个水流保持二相挟沙水

流的特点, 只不过组成液相的不是清水而是浆液。随着含沙量的继续增大, 越来越多的粗颗粒

参加絮凝, 成为浆液的一部分, 当含沙量超过某一临界值时, 整个水流转化为均质浆液, 物质组

成越粗, 临界含沙量也越大。

2 . 悬移运动 二相紊流型高含沙水流的泥沙运动一般仍以悬移为主, 垂线含沙量分布与

一般水流遵循同一规律, 唯由于随着含沙量的增加, 沉降速度大大减小, 故高含沙水流条件下含

沙量垂线分布特别均匀, 据观测, 含沙量大于 900 公斤 /米以后, 垂线含沙量基本是均匀分布的,

这时的水流可能正自紊流向层流过渡。

紊流中, 泥沙的悬浮是水流紊动交换的结果, 此时, 紊动水流需要支付一部分能量来支持泥

沙的悬浮, 在单位时间内由此所付出的能量称为悬浮功。由于群体沉降速度因含沙量增大而减

小, 因而悬浮功并不总是随着含沙量的增大而增大。超过一定的含沙量后, 增加泥沙并不增添

水流的负担, 这就是高含沙水流所以能高浓度输沙的主要原因。

3 . 推移运动 二相紊流型高含沙水流中的推移运动问题, 实质上也就是与清水性质不同

的浆液挟带粗颗粒推移质的问题。清水与浆液体系的差别为:

1 ) 浆液的单位容重比清水大, 使前者沿流动方向的拖曳力大于后者, 并使泥沙在运动中所

承受的浮力也要大得多。

2 ) 浆液的粘性比清水大, 泥沙颗粒一旦跳离床面后, 其下沉速度要比在清水中为小。

3 ) 浆液的紊动强度比清水弱, 使作用在河床表面泥沙颗粒上的有效作用力减小。但水流

在河床表面阻力却有所减少。

这三重影响的综合效应将使浆液挟带推移质的能力较清水为大。据试验, 细颗粒泥沙与清

水组成的浆液所能推动泥沙的重量要比清水大几十倍, 浆液的有效粘性系数愈大, 流速愈小, 这

个比值也愈大。
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4 . 浆河现象 当含沙量超过某一极限后, 在洪峰忽然退落、流速迅速减小的情况下, 有时

整个水流已不能保持流动状态, 就地停滞不前。这种高含沙水流所造成的河槽堵塞现象, 称为

浆河。

浆河出现后, 若上游又有大量浑水继续下行, 使能量不断积蓄, 则将重新转化为运动状态,

有时浆河也并非全部停滞, 而是具有间歇性阵流特征。如果上游没有浑水下行, 则浆河也会持

续下去, 以致泥沙逐渐淤积密实。观测资料表明, 泥沙组成越粗, 出现浆河时的含沙量也越大。

5 . 揭河底现象 在黄河干流龙门、渭河临潼一带, 有时当通过高含沙大洪峰时, 河床发生

强烈的冲刷, 可以看到厚达 1 米的成块河床淤积物被掀起露出水面, 再塌落水中, 或者把成片的

河床淤积物像卷地毯一样卷起, 一次洪峰可以将河床冲深几米乃至近十米, 这种高含沙水流的

强烈冲刷现象, 称为揭河底。

大片河床淤积物被掀起, 是由于高含沙水流加大了推移运动的机理所致。水流作用于床面

上的拖曳力等于水深、坡降和容重的乘积, 即 rm hI, 高含沙水流的容重比清水大得多, 它所产生

的拖曳力也就相应增大。一般河床淤积物的干容重为 1. 4 吨 /米
3
左右, 相应的饱和容重约为

1 . 87 吨 /米
3
, 这意味着 1400 公斤 /米

3
左右的含沙量, 就可以使这样的淤积物浮出水面了。

泥沙所以不是单颗粒形式被冲起, 而是以大片淤积物整体掀起, 说明淤积物中有相当细颗

粒物质, 具有一定的粘结性, 已经沉积密实了。

总之, 高含沙水泥在水流性质、运动及输沙特性上, 都和一般水流有本质差异。高含沙水流

的研究, 在河流含沙量居世界首位的我国的治河事业中, 有着特殊重要的意义。

第五节 冰川运动与补给

地表固态降水的积累与演化, 形成能自行流动的天然冰体称为冰川, 它是陆地表面的一种

固态水体。由于它多分布于地表的高山地区、河流的源头、湿润年、冷季, 大量固态降水在这里

积存, 干旱年、暖季通过消融相变而补给河流, 因此在地表水系统中, 冰川积雪等固态水体起着

贮存和补给河流的作用。故有人把冰川看成是地表的天然“固体水库”。

地表冰川总面积为 1620 万平方公里, 占世界陆地面积 11% , 总储水量为 2406 万立方公里,

约占地表淡水资源总量的 68. 7 % , 假定冰川全部融化, 将会使洋面上升 60 多米, 全球陆地则要

被淹没 150 万平方公里, 约减少现有陆地面积的 1% 。目前全世界的冰川每年消融的总水量可

达 3000 立方公里( 即 3 万亿立方米) , 约相当于全世界河槽总储水量的 3 倍。因此, 冰川的积累

和消融, 积极参与了水圈的水循环, 强烈地影响着地表的演化过程。

我国的冰川主要分布在西部高山地带, 共有 43000 多条, 总面积约为 58650 平方公里, 冰储

量为 51322 亿立方米, 占亚洲冰川总面积的一半还多。其中分布于内陆河流域的冰川面积约占

60% , 外流河区的冰川面积约占 40% 。各大山系中以昆仑山冰川覆盖面积最大, 约占全国冰川

总面积的 20. 6 % , 喜马拉雅山次之, 约占 19. 6% , 第三为天山, 约占 18 . 7% , 仅这三大山系就占

全国冰川总面积的 60% 左右。在世界较低纬度国家中, 中国冰川资源最丰富, 冰川年融水量可

达 564 亿立方米, 在西北内陆流域, 冰川融水量占河川径流量的 1 /4, 新疆的叶尔羌河, 阿克苏

河冰川融水可占 80 % 以上。每年春夏冰雪融水给我国西部干燥地区的河流提供了丰富的水

源, 因此, 通过研究冰川水文, 使这些高山固态水源得到合理开发和利用, 这在科学上和生产实

践上都具有重要意义。
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表 3 - 8 世界冰川分布与储量

洲  别 冰川覆盖面积 ( km2 ) 储量 ( km3 )

南 极 洲 13980000 ›21600000 �

北冰洋区 2000000 ›2440000 �

亚  洲 109085 ›15630 �

北 美 洲 67522 ›14062 �

南 美 洲 25000 ›6250 �

欧  洲 21415 ›4090 �

大 洋 洲 1014 ›. 5 107 �

非  洲 22 ›. 5 300 �

总  计 16204900 ›24060100 �

一、冰川的形成及类型

( 一) 冰川的形成

冰川冰是一种浅蓝而透明的、具有塑性的多晶冰体。积累在雪线以上的雪, 如果不变成冰

川冰, 就还是永久积雪, 不是冰川。只有当多年积累起来的雪, 逐渐演变成冰川冰之后, 它才能

沿斜坡流动, 形成冰川。从新雪落地、积累、到变成冰川冰, 经历着一个复杂的成冰过程, 它实际

上也是一种变质过程。成冰过程可以分为雪的沉积、粒雪化及成冰作用 3 个阶段。

新雪落地一般都十分松软, 孔隙很大, 其密度为 0. 01—0. 1 克 /立方厘米, 最小的甚至只有

0 . 004 克 /立方厘米。即每立方米只有 4 公斤重, 新雪堆积具有成层性等特性。

雪花晶体为了使自己内部能量达到最大限度的稳定, 就必须使晶体所含的自由能最小。晶

体的自由能主要是它的表面能, 表面能的大小与晶体表面积成正比。各种几何形体中, 球体表

面积最小, 也就最稳定, 因而多角的雪花晶体要达到最理想的稳定状态, 就必须圆化。新雪一经

落地, 这种自动圆化过程就开始了。圆化过程是通过雪粒枝角的升华, 和凹窝处的凝华完成的。

同时, 小的雪粒通过升华—水汽迁移—凝华的相变过程转移到大的冰晶上。圆化的趋势是大晶

体合并小晶体, 结果使雪层内晶体数目减少, 单个冰晶体积增大, 形成圆球状的雪粒。这就是粒

雪化的基本过程。在低温干燥的情况下, 粒雪化过程很慢, - 20℃以下时, 可达几个月, 粒雪的

扩大也是有限的。当气温较高, 雪层中发生融水活动时, 粒雪化就进行得十分迅速, 新雪落地不

过数天或数小时, 就演变成粒状雪晶了。粒雪化的必然结果是增大积雪的单位体积容量, 缩小

孔隙度, 同时引起雪面下沉, 使积雪的厚度变薄。粒雪的密度一般为 0. 4 ～0 . 6 克 /立方厘米, 最

高可达 0. 7 克 /立方厘米。这时松散的雪粒就变成比较坚实的固结雪粒和聚合雪粒了。

粒雪变成冰川冰的成冰作用, 按其变质性质, 可分为冷型和暖型两种。冷型变质成冰作用

是在低温干燥的环境下, 而且冰层温度梯度很小, 巨厚的粒雪层对下部的雪层施加巨大的压力,
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晶粒间的接触面积增大, 分子扩散作用和晶粒内部变形, 从而排出空气, 孔隙率趋向封闭, 促使

粒雪进行重结晶, 形成密度为 0. 9—0. 92 克 /立方厘米的浅蓝色的冰川冰 , 因此这种成冰过程

没有融水渗浸, 为重结晶成冰过程, 其特点是晶粒很小, 常不足 1 毫米。

暖型变质成冰作用是, 当气温较高接近 0℃时, 冰雪消融活跃, 融雪沿雪层内部的孔隙渗

浸, 渗浸融水携带的热量又部分地融化粒雪, 出现融水放出热量时, 部分融水冻结, 这个过程反

复进行, 下渗的融水就逐渐以雪粒为核心, 冻结或再给晶成冰。故属于渗浸成冰过程。渗浸成

冰过程又视温度的高低和融水量的大小而分为冷渗浸 - 重结晶、渗浸 - 冻结和暖渗浸 - 重结晶

等不同的成冰过程。渗浸冻结冰的密度一般高于暖渗浸重结晶冰, 因其中所含的气泡少。我国

冰川主要是由渗浸冻结或暖渗浸再结晶成冰过程形成的。

冰川自它的源头到末端, 往往可穿越数千米的高度, 其水热条件存在相当大的差别, 在不同

高度上, 冰川表层的成冰作用也不同, 即成冰作用具有按高度分带的特征, 一般可区别如表 3 -

9 所示的若干带。

表 3 - 9 垂直高度成冰作用带

大
陆
型
冰
川

干雪带 ( 重结晶带 )

冷渗浸 - 重结晶带

渗 浸 带

渗浸 - 冻结带
暖渗浸 - 重结晶带

消 融 带

海
洋
型
冰
川

冰川冰的结构是成层的, 每年积累下来的冰层称年层。由于每年夏季新雪和雪粒融化形成

一个浅黄色的污化面, 故冰川层次反映了冰雪积累的周期变化, 层理结构清晰的冰川冰, 又具有

塑性, 因此受力后内部常产生褶皱、断裂和逆掩构造。

冰川冰在积累区形成之后, 由于它有可塑性, 在定向应力作用下沿坡向下移动, 于是就形成

了冰川。对山谷冰川来说, 积累区就是雪线以上的粒雪盆, 消融区就是雪线以下的长条形的冰

舌。

( 二) 冰川的类型

1 . 按冰川形态和运动特性划分 可分为大陆冰盖和山岳冰川两大类。

大陆冰盖也称大陆冰川, 是补给区占优势的冰川, 其特点是面积大, 冰层巨厚, 分布不受下

伏地形的限制, 冰川呈盾形, 中部最高, 冰体向四周辐射状挤压流动, 至冰盖边缘往往伸出巨大

的冰舌, 断裂后入海, 成为巨大的海洋漂浮冰。现在的大陆冰盖主要分布在南极和格陵兰两处,

它们形成的年代很古老, 在第三纪时就存在了。这两个冰盖的面积约为 1465 万平方千米, 占全

球冰川面积的 97% 。冰盖的厚度达数千米, 掩盖了南极大陆和格陵兰的真面目。据勘探查明,

高达 2000—3000 米的山脉, 低至海平面以下 1600 米的海渊, 均为南极大陆冰盖的巨厚冰层所

覆盖。
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山岳冰川也称山地冰川, 是运动占优势、积累与消融大致平衡的冰川。一般散布于高山地

区, 其规模与厚度远不及大陆冰盖。山岳冰川的运动基本上受下伏地形控制, 以重力流方式向

下滑动。现代山岳冰川主要分布在欧亚大陆和南、北美大陆的高山区。目前对这类冰川研究较

多, 下面各节所讲的运动、消融等, 一般多指山岳冰川。

2 . 按冰川发育的水热条件和物理性质 可分大陆型和海洋型两大类。

大陆型冰川又称冷冰川, 成冰过程以渗浸冻结成冰作用为主。特点是: ① 补给少, 降水不

超过 1000 毫米; ② 温度低, 雪线附近年平均气温低于 - 8℃, 冰温恒为负温; ③ 雪线高, 比海洋

型冰川可高出 1000 米; ④ 消融弱, 尾端进退幅度较小; ⑤ 运动速度缓慢, 一般年运动约 30—50

米, 侵蚀作用软弱。我国天山、祁连山的中部和东部, 昆仑山、青藏高原内部山地至喜马拉雅山

中段北坡和西段的冰川, 均属大陆型冰川。

海洋型冰川又称暖冰川, 成冰过程以暖渗浸重结晶成冰作用为主。特点是: ① 补给充分,

雪线附近年降水量在 1000 毫米以上; ② 冰川主体 ( 恒温层 ) 温度较高, 10 米深处的冰温接近

0℃; ③ 运动速度快, 年运动约 100 米以上; ④ 雪线分布低, 冰面消融强度大, 每年可达 10 米水

柱以上, 而且冰川进退变化幅度也大, 故冰蚀作用明显。我国西藏东南部喜马拉雅山脉东段、念

青唐古拉山脉的东段和川滇横断山脉的冰川, 即属海洋型冰川。

二、冰川的物质平衡与运动

( 一) 冰川的物质平衡

冰川上各种相态水的收入和支出之间的关系, 称为冰川的物质平衡, 冰川水体的收入, 也就

是冰川的积累, 冰川水体的支出, 主要指其通过消融形式脱离冰川。冰川的积累与消融是冰川

参与水循环过程的两个主要环节, 冰川积累与消融的平衡状态直接反映了冰川地区的气候变

化, 影响着冰川的运动, 更决定了冰川动态, 即是处于增长( 即冰川前进) 、稳定、还是消减( 即冰

川的后退) 状态。

1 . 冰川的积累与消融 冰川积累主要来自粒雪盆的降雪; 其次为周围山坡峰岭上的风吹

雪和雪崩。此外, 少量来自表面水汽的凝结和冻结在雪内的雨水。冰川消融主要是指在太阳辐

射、暖湿气流及其它有关热源的作用下, 冰川发生融化或蒸发。因此, 决定冰川积累的因素是冰

川区的降水量, 影响冰川消融的因素是冰川区的温度, 反映冰川消融量的标志是冰川径流。冰

川积累的年内变化可分冷季补给型和暖季补给型两类。欧洲的阿尔卑斯山和北美洲的阿拉斯

加地区, 冬季多降雪, 故属冷季补给型, 那里冷季以积累为主, 暖季以消融为主。我国多数冰川

受季风和内陆夏季热对流的影响, 冬季虽然温度低, 但降水量很少, 故冷季积累微弱, 而夏季降

水量可占全年的 60% —80 % , 故我国冰川多属暖季补给型, 夏季既是主要的积累期, 又是主要

的消融期。

图 3 - 55 为天山乌鲁木齐河源 1 号冰川, 海拔 3900 m 测点, 1985. 9. 1—1986. 9. 1 一年的积

累、消融累积曲线及物质平衡曲线, 其中 5 月 1 日为冷暖季交界日。

冰川区内积累和消融的空间分布与海陆高度、冰川朝向、坡度等有密切的关系。同一冰川,

年最大累积区分布在粒雪盆后壁的中下部, 海拔较高的背阳缓坡处也较多, 陡峭的山顶则很少

积累。而消融强度最大的出现在冰舌末端。此外, 朝阳南坡的冰川分别比东、西坡大 9 . 4% 和

26. 8% , 北坡消融最弱, 世界各地的冰川, 由于其规律不一, 所处地理环境不同, 故消融强度也各
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不相同。极地冰盖每年消融水深仅 20—80 厘米, 格陵兰平均为 100 厘米 /年, 中纬度地区如天

图 3 - 55 天山乌鲁木齐河源 1 号冰川海拔 3900 m 测点

的积累、消融过程线( 据姜彤)

图中 : a 为消融 ; b 为物质平衡 ; c 为积累

脚注中 : a 为年总值、w 为冷季值 ,

s 为暖季值 , 单位均用毫米水柱

山冰川冰舌最大消融水深为 2 米 /年, 阿

尔卑斯冰川为 3 米 /年, 西藏阿扎冰川为

8 米 /年, 巴托拉冰川由于冰川面积大, 流

程长, 冰舌下伸低, 已伸至海拔 2500 米左

右的干旱高温的半荒漠地区, 因此年消融

水深可达 18. 4 米 /年。其消融期长达

315 天。

2 . 冰川物质平衡 冰川年总积累与

总消融的差额, 也就是冰川物质平衡的差

额, 如果为负值, 则冰川退缩和减薄, 正值

则冰川前进和增厚。由于降水和气温的

年际变化, 常导致冰川物质平衡的多年变

化。

以我国资料系列最长的乌鲁木齐河

源 1 号冰川为例, 自 1959—1986 年的 28

年中, 多数年份该冰川出现负平衡状态,

从多年总和看, 负平衡值大于正平衡值,

特别是 1977 年以来, 除 1982—1983 年出

现弱正平衡外, 其它年份均为负平衡, 从

而导致该冰川自 1962—1980 年主流线长

度缩短 80 m, 冰川面积减少 0. 11 平方公

里。这主要是由于气温上升及降水减少

所致。据天山气象站资料, 70 年代与 60

年代相比, 年平均降水量减少 7. 2 毫米,

两者是吻合的, 该冰川正负平衡值的多年

变化与中国西部降水的多年变化规律是

相当吻合的。

反映冰川物质平衡的指标除平衡差额外, 有的学者建议用物质平衡水平( m) 表示, 物质平

衡水平是指冰川上平均总积累( 珋ca ) 和平均总消融( 珔aa ) 之差的一半( 取绝对值) 。

即 m =
珋ca - 珔a a

2
=
珋ca + | 珔aa |

2
( 3 - 56)

当平均净平衡 珋bn = 0 时, 珋ca = - 珔aa = m

由上式可见, 稳定状态下冰川的 m 值或者多年平均的 m 值, 能反映物质的总收入或总支

出。冰川物质平衡水平代表冰川活动能力、反映冰川在水循环中的地位和作用。由表 3 - 10 可

见, 我国海洋型冰川, 年降水量大, 积累和消融量也大, 物质平衡水平高, 冰川活动的能力也大;

大陆型冰川降水量少, 物质平衡水平较低, 则冰川活动能力也较差。
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表 3 - 10 中国某些冰川物质平衡水平表

冰川类型 山  区 冰川名称 年降水量 物质平衡水平 资料年份

大陆型冰川
天 山 乌鲁木齐河源 1 号 600 •638 o1958—1974 Þ

祁连山 老虎沟 12 号 400 •641 o1959—1976 Þ

海洋型冰川
念青唐古拉山 古乡 1—6 号 2600 ¡2678 ƒ1965 e

同  上 珠西沟 2400 ¡3235 ƒ1976 e

3 . 冰川的前进与后退 根据物质平衡的概念, 冰川的收支对比发生变化后, 当收入大于支

出时, 冰川前进, 反之, 支出大于收入时, 冰川后退。

一般说冰川类型不同, 所处地理位置不同, 冰川的进退变化也具有差异性。但就全球来看,

在相同的时间尺度内, 冰川对气候波动的响应趋势是基本相似的。近 20 多年来, 冰川状况有着

明显的改变, 由 60 年代初期的强烈退缩向缓慢退缩乃至出现相当数量冰川转向前进的情况。

由表 3 - 11 可见, 这种状况以阿尔卑斯山区、中国和美国的喀斯喀特山的冰川尤为明显。

表 3 - 11 世界中、低纬主要冰川区冰川变化比较*

地  区

1959 —1965 年 1965—1970 年 1970—1975 年

统计

条数

前进 后退 稳定

条 % 条 % 条 %

统计

条数

前进 后退 稳定

条 % 条 % 条 %

统计

条数

前进 后退 稳定

条 % 条 % 条 %

阿尔卑斯山 266  26 09 —. 8 190 Œ74 ó. 8 41 À15 ;. 4 300 �68 ¬22 '. 7 190 �63 o. 3 42 <14 ·. 0 303 ˜101 <33 £. 4 165 „54 ë. 4 37 ¸12 3. 2

高加索山 11 Œ4 �36 «. 4 7 d63 ó. 6 0 ¬0 P27 �9 ˜33 '. 3 18 ô66 o. 6 0 (0 Ì26 „9 �34 £. 6 17 p65 ë. 4 0 ¤0 H

苏联天山 14 Œ5 �35 «. 7 8 d57 ó. 1 1 ¬7 '. 1 18 �7 ˜38 '. 9 11 ô61 o. 1 0 (0 Ì13 „4 �30 £. 8 9 \69 ë. 2 0 ¤0 H

中国西部 72 Œ6 �8 —. 3 58 x80 ó. 6 8 ¬11 ;. 1 192 �52 ¬27 '. 1 81 ô42 o. 9 59 <30 ·. 7 221 ˜58 (26 £. 2 97 p43 ë. 9 66 ¸29 3. 9

美国喀斯喀特山 18 �14 ¬77 '. 8 4 à22 o. 2 0 (0 Ì18 „16 (88 £. 9 2 \11 ë. 1 0 ¤0 H

  * 国外资料据 Permanent Service on the Fluctuation of Glaciers of the IUGG - FAGS / ICSU( 1967, 1973, 1977) 统计。

图 3 - 56 西藏高原现代冰川进退与气候变化模式

从西藏高原现代冰川进退与气候变化的模式( 图 3 - 5) 可见, 长期出现高温高湿和低温低

湿气候类型之后, 必然孕育着冰川的大幅度前进, 如 17—19 世纪小冰期的出现; 短期的高温高

湿和低温低湿的气候类型, 则造成进退中的小波动———小前进; 长期的高温低湿气候可以造成

冰川强烈衰退; 如 19 世纪中叶以后的冰退期。本世纪中叶至 70 年代出现了相互连接的高温高

湿、低温高湿和低温低湿型的气候, 是造成 60 年代冰川开始后退减缓、稳定或前进的先决条件,

现在虽然经过数年高温低湿期, 但它对冰川的影响还不能立即反映出来, 估计前阶段所积聚的
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冰川前进的趋势, 仍将可继续到本世纪末至下世纪初。

( 二) 冰川的运动

冰川是一种运动着的冰体, 运动使冰川具有生命力, 对冰川的生存和发展具有重要意义。

当冰川物质平衡与冰川运动相协调时, 冰川保持稳定, 若两者关系失调, 则发生冰川前进或后

退。冰川冰不断地从冰川上、中部向冰川尾端运动, 冰川的运动不仅把大量的冰体从积累区运

送到消融区, 而且对冰川各层的热量平衡有巨大的影响, 是造成冰川内部的褶皱、断裂和逆掩等

构造变化的动力来源, 冰川运动是塑造地表的重要动力。

冰川运动的主要方式有两种, 一为重力流, 一为挤压流。在斜坡上因冰川自重而产生的沿

坡向的分力大于冰川槽对冰川的阻力时, 所引起的运动称为重力流; 由于冰川堆积的厚薄不同

使内部所受的压力分布不均, 引起的冰川运动称挤压流。大陆冰盖的运动以挤压流为主, 山岳

冰川中重力流与挤压流两种运动方式均有, 但以重力流为主。

与河水相似, 影响冰川运动的主要因素是冰量 ( 冰舌厚度 ) 、坡降及冰槽断面面积等。冰川

的垂线和断面流速分布, 也具有自中央向两侧自表面向底部逐渐减小的特征。但是, 冰川的运

动速度却只有河水流速的几万分之一, 且平均流速的单位只能以厘米计算。如表 3 - 12 所示:

表 3 - 12 冰川运动速度

类型 名  称 长度 ( 公里 ) 观测部位 运动速度 ( 米 /年 ) 观测时间

海

洋

型

冰

川

大

陆

型

冰

川

阿扎冰川 20 “

若果冰川 14 “

珠西沟冰川 9 “. 4

中绒布冰川 15 “

老虎沟冰川 9 “. 8

七一冰川 3 “. 5

冰舌中部
A 剖面

B 剖面

冰舌下段

冰舌上段

冰舌中段

冰舌上段

冰舌中段

冰舌平均

雪  线

冰舌中部

冰舌下部

270 ½

438 ½

8 ½

130 ½

71 ½

49 ½. 2

34 ½. 7

26 ½

11 ½. 3

6 ½. 0

2 ½. 4

1973 _. 7 . 19

1973 _. 7 . 20

1973 _. 8 . 8—9 . 9

1959—1975 Q

1974 _. 6 . 26—1975 . 7 . 16

1976 _. 6 . 19—8 . 19

1959 _. 3 . 29—5 . 8

1959—1961 Q

  1976—1977 °

1 . 冰川的规模( 冰量) , 对运动速度影响很大, 冰量充裕的、长大的冰川运动速度大于短小

的冰川。

2 . 海洋型冰川因物质平衡水平高, 故运动速度大于同一级别的大陆型的冰川。

3 . 冰川运动速度沿程变化具有自补给区向雪线方向逐渐增大, 雪线附近最大, 雪线向尾端

因消融逐渐增强, 而运动速度又逐渐减小的特性。

冰川运动速度季节变化具有夏( 暖 ) 季快冬( 冷 ) 季慢的特性。夏季冰舌下部冰温增高, 冰

体粘聚力降低, 塑性增大、易于流动, 而且消融水大量渗入, 使底部摩擦阻力减小、导致雪线以下

夏季的运动速度相对增大。天山和祁连山的冰川冰舌区, 夏季运动速度一般要比冬季快 50% 。
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地表有一些冰川, 长期内在运动速度的变化上, 还具时缓时快周期性变速的特点, 这种现象

称为冰川跃动, 或冰川波动。它是冰川运动的一种特殊形式。跃动期间冰流的速度可达 1—10

公里 /年, 比平静期速度要快数十倍至数百倍。例如, 1953 年喀喇昆仑山南坡的库西亚冰川在

不到 3 个月内突然前进 12 公里。冰川跃动的原因说法不一, 有人认为冰川的纵剖面是不稳定

的, 在平静阶段, 冰川补给, 累积区变厚, 当其下部变得很厚, 而冰面变得陡峻时, 冰川基部的切

应力分量已达临界值, 从而跃动开始。跃动一旦形成, 快速流动迅速向上下传播, 累积区切应力

分量就逐渐减小。当其达到一定低值时, 跃动即行结束, 从而进入新的平静期。冰川跃动常引

起特大洪水。在印度河上游有一条冰川, 周期性地进入主谷, 当它拦截河流时, 形成大湖, 以后

湖水溃决, 又形成大洪水造成灾害。

三、冰川积雪融水对河流的补给作用

( 一) 冰川融水对河流的补给作用

冰川融水调节着河川径流的年际变化, 使年际变化趋于均匀, 成为山区河流稳定可靠的水

源。据统计, 每年约有 564× 10
8
立方米融水补给中国西部河流, 占全国河川径流量的 2% , 相当

于黄河入海的多年平均径流量, 是西北河流水资源的重要组成部分。

1 . 冰川融水径流的特征 夏季高温, 冰川冰和冰川表面的积雪融水汇入河道、形成冰川融

水径流, 故它是季节性径流, 是高山寒冷地区水资源的重要组成部分。

如前已述, 不同类型的冰川, 由于自然环境、水热条件及冰川性质各异, 故冰川融水径流的

特征值也相差悬殊, 以西藏地区的冰川为例, 大陆型冰川的平均年径流模数为 19. 3 升 /秒·平

方公里, 平均年径流深为 608 . 7 毫米, 而海洋型冰川的平均年径流模数为 99 升 /秒·平方公里,

平均年径流深为 3126 . 5 毫米, 可为大型冰川径流的 5 倍。

气温和辐射平衡有明显的日变化过程, 因此冰川融水径流也具有日变化的特性。日出后,

水位随气温升高而逐渐增高, 午后降温, 水位也随之降低, 夜间气温降到 0℃以下, 消融停止, 则

流量最小或断流, 径流日变化过程相应于气温日变化过程略为滞后。不同类型的冰川, 其冰川

径流日变化的过程和幅度也不同。见图 3 - 57, 大陆型冰川径流的峰形尖、低, 水量小而稳定,

持续时间长; 海洋型冰川径流峰形浑圆, 低水量大, 峰谷比较对称, 由于大陆型冰川径流主要来

自冰面融水, 其产流排泄迅速, 故冰面消融停止后, 融水迅速排空, 径流滞后时间较短; 海洋型冰

川, 除冰面消融外, 融水下渗及冰内消融增加了汇流时间, 故融水径流具有较长的滞后时间。

不同类型的冰川其融水径流年内变化的特性也不同。大陆型冰川径流年内变化很大, 分配

极不均匀, 消融期短, 流量高度集中在夏季 7、8、9 三个月, 基流小, 冬季甚至断流。海洋型冰川

径流年内变化小, 分配也较均匀, 消融期长, 基流大, 一般不断流, 如图 3 - 58。

冰川径流的年际变化一般较小, 通常融水径流年径流变差系数 CV 值比降雨径流的 CV 值

小, 显然这与冰川地区气温的年际变化不大有关。

2 . 冰川融水对河流的补给作用 冰川融水对中国西部山区河流的补给起着重要作用, 尤

其是西部山区的内陆河流, 冰川融水量约占其河川径流量的 23 % 。据统计, 中国西部山区冰川

融水补给比重在 25 % 以上的河流约有 30 条以上, 比重在 50% 以上的也有 12 条, 其中天山南坡

的木扎提河融水比重高达 81% 以上。冰川融水的补给加剧了这些河流径流年内分配的不均匀

性, 因为中国西北部高山区, 高温及多雨期同在夏季, 全年融水 80 % 集中在 7—8 月, 而年降水
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图 3 - 57 西藏南部枪勇冰川枪勇站 1975 年 6 月与珠西沟

  冰川桥头站 1976 年 8 月无降雨径流段水位过程线

图 3 - 58 西藏南部大陆性冰川与海洋性冰川月径流量与

月平均气温分配比较图
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也有 60—70% 集中在夏季, 春旱, 而夏季水量过剩, 这是中国河西地区和新疆天山南北坡河流

普遍存在的严重问题。

冰川作为高山固体水库, 具有多年调节河川径流量的作用。在低温湿润年份, 因热量不足,

冰川消融减弱, 积累增加, 而干旱少雨年份, 晴天多热量大, 冰川消融释放大量融水, 故中国西部

山区有冰川融水的河流, 多雨年水量也不大, 干旱年也不缺水, 缓和了丰、枯水年的水量变化。

这给中国西部干旱地区农业生产稳定发展提供了有利条件。

( 二) 积雪融水补给对河流水情的影响

除了高山雪线以上的永久积雪带之外, 季节性积雪在我国分布很广。基本上以秦岭 - 淮河

一线为界, 其北每年冬季都有比较稳定的积雪。华北地区平均积雪日数为 15—30 天, 东北和新

疆北部约 90 天以上, 稳定积雪厚度约在 10 厘米以上, 其北部一般可达 20—30 厘米, 阿尔泰山

和黑龙江北部几乎可达半年左右。

影响融雪的因素有三, 暖气团来临、太阳辐射和降雨, 暖气团挟带大量的热量来临时, 气温

急剧升高, 使积雪迅速融化, 热空气带来的水汽遇到雪面时降温发生凝结, 1 克水汽凝结时放出

的热为 597 卡( 1 卡 = 4. 186 8 焦耳) , 能使 7. 5 倍的积雪消融。一般说融雪的热量中约有 70%

来源于暖气团, 太阳辐射的能量可使 30—35% 的积雪融化。降雨对融雪的作用不仅在于它带

来的热量, 主要在于它能破坏雪的结构, 引起积雪物理特性的变化, 从而加速了融雪过程。

决定融雪径流峰量的因素主要有积雪量、融雪的热量和强度。前者受冬季降雪量控制, 后

者主要受春季暖气团控制, 暖气团影响的范围一般都比较广泛而均匀。此外, 流域上的积雪具

有内部调蓄作用, 能暂时蓄积一定数量的水, 融雪水漫流汇集因受积雪阻滞影响速度也较缓慢,

因此, 融雪径流过程线比降雨径流过程线缓和得多。由于春汛显著受温度的影响, 流量过程线

与气温变化往往有相应的关系, 因此融雪径流具有日变化的特性, 往往每天有一个峰。

四、冰川与大气、海洋的相变转换

( 一) 冰川对大气的影响

辽阔的南极冰盖是一个巨大的“冷源”, 在那里形成一个稳定的高压中心。与北极相比, 南

极的冷高压既强又稳定。北极地区由于海洋性质的影响, 每年 6—8 月由高压转变为低压, 气旋

活动经常可达北极; 而南极的高压, 甚至夏季也不消失, 只是其强度略有降低而已。强大的冷高

压使南极地面的盛行风常保持为南风和东南风, 风速离大陆中心愈远愈大, 当其吹至冰面陡急

的冰盖边缘时, 形成强大的下降风, 年平均风速可达 20 米 /秒, 以致南极地区有“风极”之称。

同时稳定的冷高压使气旋很难深入南极大陆, 故在南极冰盖中心部分年降水量仅约数十毫米,

与撒哈拉沙漠差不多。可以设想, 如果北极不是海洋而是冰盖, 北半球的气候也将会严酷得多。

山岳冰川规模虽不及冰盖, 但它对气候也有明显的影响。据祁连山、天山和喜马拉雅山等

高山冰川的气象观测, 山区降水的垂直分布除在山地中部森林带出现丰沛的降水带外, 在高山

冰川带还存在另一个更大的降水带, 冰川气象工作者称其为第二降水带。表 3 - 13 可见, 海拔

2 400 米处为托木尔峰的中山森林丰沛降水带, 向上降水量减少, 到冰川消融区下部, 降水又增

加, 到冰川消融区上部达最大值。第二降水带的产生与冰雪下垫面的作用有关, 在相同高度上,

冰川表面气温一般比无冰川覆盖的山地低 2℃左右, 而湿度却高得多, 水汽容易饱和, 故有利于

产生降水。此外, 冰雪覆盖的山头是个冷中心, 同样能形成稳定的下沉气流, 它紧贴冰川表面吹

·841·



向下游, 形成“冰川风”。在傍晚, 冰川风和山风迭加在一起, 风势特强, 常超过 10 米 /秒, 白天

则因山谷风上吹而有所减弱。冰川风带来的冷空气, 能在山谷中比较闭塞的部位停滞, 造成局

部逆温现象, 这种逆温对植物生长有很大的影响, 往往导致喜欢冷湿的冷杉林在谷底生长, 而在

山坡上却生长着喜干热的松树林和一些阔叶林。

表 3 - 13 1978年天山托木尔峰不同高度降水量分布( 毫米)

测 点 部 位 海拔高度 7 月上旬 7 月

冰川消融区上部 3 900—4 000 {24 •. 0 —

冰川消融区下部  3 200 À18 •. 8 35 W. 4

冰川以下的河谷  2 600 À9 €. 1 20 W. 3

河谷带 森林带  2 400 À14 •. 3 31 W. 2

出 山 口  1 700 À0 €. 0 18 W. 7

山外平原 ( 阿克苏站 )  1 103 À. 8 0 €. 0 2 X. 8

( 二) 冰川与海洋的相变转换

地球上气候转冷的时候, 冰川的规模就大, 大量的水从海洋转移到冰川上储存起来, 导致海

面降低。气候转暖时, 冰川退缩, 大量的冰川融水又通过河流注入大海, 导致海面抬升。例如,

20 世纪上半叶, 全球气候变暖, 从 1900—1950 年海面上升了 6. 1 厘米, 相当于 440 立方千米的

水量从陆地转移到海洋中去; 50 年代以后, 全球气候又有变冷的趋势, 冰川前进扩大, 这就会使

海面逐渐下降。由于冰川进退所引起的海平面变化, 甚至高差可达 200 米左右。第四纪以来由

于冰期、间冰期的交替, 世界洋面就这样反复地上升和下降, 改变着地球上的海、陆的轮廓, 例

如, 欧洲北部斯堪的纳维亚半岛, 第四纪时是冰川作用的中心之一, 自最后一次冰期结束后的近

一万年内, 由于上伏的大陆古冰盖的消退, 地壳一直在抬升, 波罗的海面积不断缩小, 波的尼亚

湾是原冰盖的中心, 冰期时下沉最多, 所以现在上升最剧烈, 约每百年抬升 90 厘米, 芬兰南部每

百年抬升 60 厘米。古冰盖的边缘———瑞典南部, 则每百年仅上升 10 厘米, 人们预言, 由冰川引

起的均衡运动完全恢复时, 波的尼亚湾将不复存在, 欧洲的瑞典、芬兰将连成一片, 丹麦附近的

陆地将与斯堪的纳维亚半岛联结在一起, 波罗的海将成为一个封闭的湖泊。

第六节 湖水的运动与调蓄

一、湖泊概述

湖泊是陆地表面具有一定规模的天然洼地的蓄水体系, 是湖盆、湖水以及水中物质组合而

成的自然综合体。由于湖泊是地表的一种交替周期较长的、流动缓慢的滞流水体, 加之它深受

其四周陆地生态环境和社会经济条件的制约, 因而, 与河流和海洋相比, 湖泊的动力过程、化学

过程及生物过程均具有鲜明的个性和地区性的特点。在地表水循环过程中, 有的湖泊是河流的

源泉, 起着水量贮存与补给的作用; 有的湖泊 ( 与海洋沟通的外流湖 ) 是河流的中继站, 起着调

蓄河川径流的作用; 还有的湖泊( 与海洋隔绝的内陆湖) 是河流终点的汇集地, 构成了局部的水

循环。
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陆地表面湖泊总面积约 270 万平方千米, 占全球大陆面积的 1. 8% 左右, 其水量约为地表

河流溪沟所蓄水量的 180 倍, 是陆地表面仅次于冰川的第二大水体。世界上湖泊最集中的地区

为古冰川覆盖过的地区, 如芬兰、瑞典、加拿大和美国北部。我国也是一个多湖泊的国家, 湖泊

面积在 1 平方公里以上的有 2 300 余个, 总面积为 71 787 平方千米, 占全国总面积的 8% 左右。

我国湖泊的分布以青藏高原和东部平原最为密集。

( 一) 湖泊的类型

研究目的不同, 划分湖泊类型的方法和依据也不同, 主要分类方法有按湖盆成因、按湖水补

给与径流的关系; 按湖水盐度分类等等。

1 . 按湖盆的成因分类 湖盆是湖泊形成的基础, 湖盆的成因不同、湖泊的形态、湖底的原

始地形也各异, 而湖泊的形态特征往往对湖水的运动、理化性质、水生生物生长以及湖泊的演

化, 都有不同程度的影响, 因而按湖盆成因分类, 得到广泛的应用。天然湖盆是在内、外力相互

作用下形成的, 以内力作用为主形成的湖盆主要有构造湖盆、火口湖盆和阻塞湖盆等; 以外力作

用为主形成的湖盆主要有河成、风成、冰成、海成以及溶蚀等不同类型的湖盆。

1 ) 构造湖 由于地壳的构造运动( 断裂、断层、地堑等) 所产生的凹陷形成。其特点是: 湖

岸平直、狭长、陡峻, 深度大。例如, 贝加尔湖、坦噶尼喀湖、洱海等。

2 ) 火口湖 火山喷发停止后, 火山口成为积水的湖盆, 其特点是外形近圆形或马蹄形, 深

度较大, 如白头山上的天池。

3 ) 堰塞湖 有熔岩堰塞湖与山崩堰塞湖之分。前者为火山爆发熔岩流阻塞河道形成, 如

镜泊湖、五大连池等; 后者为地震、山崩引起河道阻塞所致, 这种湖泊往往维持时间不长, 又被冲

而恢复原河道。例如, 岷江上的大小海子( 1932 年地震山崩形成的) 。

4 ) 河成湖 由于河流的改道、截弯取直、淤积等, 使原河道变成了湖盆, 其外形特点多是弯

月形或牛轭形, 故又称牛轭湖, 水深一般较浅, 例如, 我国江汉平原上的一些湖泊。

5 ) 风成湖 由于风蚀洼地积水而成, 多分布在干旱或半干旱地区, 湖水较浅, 面积、大小、

形状不一, 矿化度较高。例如, 我国内蒙古的湖泊。

6 ) 冰成湖 由古代冰川或现代冰川的刨蚀或堆积作用形成的湖泊、即冰蚀湖与冰碛湖, 特

点是大小、形状不一, 常密集成群分布, 例如芬兰、瑞典、北美洲及我国西藏的湖泊。

7 ) 海成湖 在浅海、海湾、及河口三角洲地区, 由于沿岸流的沉积、使沙嘴、沙洲不断发展

延伸, 最后封闭海湾部分地区形成湖泊, 这种湖泊又称繷湖, 例如, 杭州的西湖。

8 ) 溶蚀湖 由于地表水及地下水溶蚀了可溶性岩层所致, 形状多呈圆形或椭圆形, 水深较

浅, 例如, 贵州的草海。

总之, 天然湖盆往往是由两种以上因素共同作用而成。

2 . 按湖水补排情况分类 可分吞吐湖和闭口湖两类, 前者既有河水注入, 又能流出, 例如,

洞庭湖; 后者只有入湖河流, 没有出湖水流, 例如, 罗布泊。

按湖水与海洋沟通情况可分外流湖与内陆湖两类。外流湖是湖水能通过出流河汇入大海

者, 内陆湖则与海隔绝。

3 . 按湖水矿化度分类 按湖水含盐度的大小, 可分为淡水湖、微咸水湖、咸水湖及盐水湖 4

类。淡水湖矿化度小于 1 克 /升; 微咸水湖矿化度在 1—24 克 /升之间; 咸水湖矿化度在 24—35

克 /升之间; 盐水湖矿化度大于 35 克 /升。外流湖大多为淡水湖, 内陆湖则多为咸水湖、盐水湖。
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4 . 按湖水营养物质分类 按湖水所含溶解性营养物质的不同, 湖泊可分为贫营养湖、中营

养湖、富营养湖 3 大基本类型。一般近大城市的湖泊, 由于城市污水及工业废水的大量进入, 多

已成为富营养化的湖泊。

( 二) 水库的结构、分级与类型

水库是人们按照一定的目的, 在河道上建坝或堤堰创造蓄水条件而形成的人工湖泊, 其水

体运动特性及各种过程, 基本上与天然湖泊相似。据统计, 全世界已建和在建水库的总库容约

5 万多亿立方米, 水库总面积约 40 万平方千米。我国是世界上水库最多的国家, 目前已建大、

中、小型水库约 86 800 座, 总库容约 4 169 亿立方米, 另外还有库容在 10 万立方米以下的塘坝

630 多万个, 如此众多的水库塘坝, 对我国的生态环境有着巨大的影响。

1 . 水库的结构

1 ) 水库的组成 水库一般由拦河坝、输水建筑和溢洪道 3 部分组成。拦河坝也称挡水建

筑物, 主要起拦蓄水量( 抬高水位) 的作用; 输水建筑物是专供取水或放水用的, 即引水发电、灌

溉或放空水库等, 也能兼泄部分洪水; 溢洪道也称泄洪建筑物, 供宣泄洪水、作防洪调节与保证

水库安全之用, 故有水库的太平门之称。此外, 有些水库为了航运、发电和排除泥沙, 往往增设

通航建筑物、水电站厂房及排沙底孔等。

2 ) 特征库容与特征水位 一个水库的总库容通常包括防洪库容、兴利库容和死库容。相

应于各种库容有各种特征水位, 如图 3 - 59 所示 。

图 3 - 59 水库特征水位及其相应库容

( 1 ) 死库容与死水位( 设计最低水位 )  水库在调蓄过程中有一个设计最低水位, 它是根

据发电最小水头和灌溉最低水位而确定的, 同时也考虑到泥沙的淤积情况。这个水位也称死水

位, 死水位以下的库容不能用以调节水量, 称死库容。

( 2 ) 兴利库容( 有效库容) 与正常高水位 为了满足灌溉、发电等需要而设计的库容, 称为

兴利库容。兴利库容相应的水位, 称正常高水位, 即水库在正常运用条件下允许保持的最高水

位, 它也是确定水工建筑物的尺寸、投资、淹没损失、发电量等的重要指标。

( 3 ) 防洪库容与设计洪水位、校核洪水位和汛前限制水位 为调蓄上游入库洪水、削减洪

峰、减轻下游洪水威胁, 以达到防洪目的的库容, 称防洪库容。在水库正常运行情况下, 当发生

设计洪水时, 水库允许达到的最高水位( 与防洪库容) , 称为设计洪水位或最高洪水位。当发生

特大洪水时, 水库允许达到的最高水位, 称为校核洪水位。在汛期到来之前, 常预先把水库放空
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一部分, 利用这部分放空的库容增加拦蓄洪水的能力, 以削弱洪峰。相应于放空的那部分库容

的水位称为汛前限制水位, 即水库调洪起始水位, 它是由洪水特性和防洪要求综合考虑确定的,

在洪水来临前, 水库不能超过此水位。

2 . 水库的分级 水库的总库容是指与校核洪水位相应的水库容积, 它包括了死库容、兴利

库容、防洪库容和超高库容。我国目前大中小型水库是按总库容的大小划分等级的, 见表

3 - 14。

表 3 - 14 水库分级表

水库级别
大    型

巨型 大型
中型

小    型

小 ( 一 ) 型 小 ( 二 ) 型
塘坝

总库容 ( 米3 ) > 10 亿 1 ～10 亿 0 Ó. 1 ～1 亿 100 ～1 000 万 10 ～100 万 < 10 万

3 . 水库的类型 由于兴建水库的河段地形特征及建筑物规模的不同, 水库可分湖泊型和

河川型两大类。不同类型的水库, 其形态特征、水流运动及泥沙淤积规律也各异。

1 ) 湖泊型水库 坝身高, 库容大, 形状浑圆, 水面比降很小, 流速小, 河流入库时水面突然

展宽, 水面比降突然变小, 进水量多, 出库水量少, 泥沙淤积主要在河流入库口附近呈三角洲的

淤积形式, 并有异重流现象。

2 ) 河川型水库 坝身低, 库容小, 库形狭长, 水面展宽不大, 比降大, 流速较大, 水库基本保

持原河流形状, 略加宽和抬高了水位, 故泥沙入库后呈带状均匀淤积。

二、湖泊、水库水的运动

湖泊虽属流动缓慢的滞流水体, 但是, 在风力、水力坡度力和密度梯度力及气压突变等的作

用下, 湖泊中的水总是处在不断地运动的状态中。湖水运动具有周期性升降波动和非周期性的

水平流动两种形式。前者如波浪、波漾运动, 后者如湖流、混合、增减水等。通常波动与流动往

往是相互影响、相互结合同时发生的。湖水运动是湖泊最重要的水文现象之一, 它影响着湖盆

形态的演变、湖水的物理性质、化学成分和水生生物的分布与变化, 因此, 研究湖水的运动是有

重大意义的。

( 一) 湖水的混合

湖水的混合是湖中的水团或水分子在水层之间相互交换的现象。湖水混合过程中, 湖水的

热量、动量、质量及溶解质等, 从平均值较大的水域向较小的水域转移, 使湖水表层吸收的辐射

能及其它理化特性传到深处, 并使湖底的营养盐类传到表层。湖水混合的结果, 使湖水的理化

性状在垂直及水平方向上均趋于均匀, 从而有利于水生生物的生长。

湖水的混合方式有紊动混合和对流混合, 前者也称紊动扩散, 是由风力和水力坡度力作用

产生的, 后者也称对流扩散, 主要是湖水密度差引起的。关于紊动扩散和对流扩散的机制及方

程, 可参见本书第二章第三节。

湖水混合的速度会受到各水层阻力的影响, 各水层密度差异越大, 阻力就越大, 这种阻力称

为湖水的稳定度。当湖水密度随深度增大而增大时, 就比较稳定, 反之就不稳定。湖水稳定度

一般可用垂直密度梯度来表示, 即:
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E =
dρ
dh

( 3 - 57)

式中, E 为湖水垂直稳定度的密度梯度, 以克 /厘米
2
计; ρ为湖水密度; h 为水深。

另一种表示湖水稳定度的方法是以要改变水团稳定度所需作的功来表示。在一个湖泊内,

层间密度不同的湖水处于稳定的平衡状态时, 水团的重心位置必低于湖水处于均匀状态时的水

团重心位置, 因此, 所需作的功为:

S y = Mσ ( 3 - 58)

式中, S y 为湖水稳定度; M 为整个湖水的质量;σ为层间密度不同的湖水与均匀状态的湖水两者

重心间的距离。

图 3 - 60 单节波漾

( 二) 湖泊波漾

湖泊整体或局部水域, 由于风力、气压突

变、地震等影响, 发生周期性的摆动称波漾, 也

称驻波、定振波。波漾摆动的轴心称波节, 波节

处无水面升降运动, 如图 3 - 60 中 N 点, 波节两

边水面交替发生顺向的倾斜, 因而湖边水位是

有节奏的升降变化着的。两个波节间水位垂直

升降变化的最大幅度处称为波腹, 即图中的 ab 和 cd。湖泊的波漾基本上是单节的, 亦有双节或

多节的, 如图 3 - 61 ( a) 和 3 - 61( b) 。

图 3 - 61 双节波漾

影响波漾波腹大小、周期长短的主要因素是湖盆形态、面积和湖水深度等。面积小、深度大

的湖泊, 通常波漾摆动快、周期短、水位变幅也大; 反之则周期长、变幅小。例如, 日内瓦湖湖长

72 千米, 平均水深 173 米, 其波漾平均周期为 73 分钟, 最大波腹可达 2 米; 而匈牙利的巴拉顿湖

长 76 千米, 平均水深仅 3 米, 其波漾平均周期长达 10 ～12 小时。同一湖泊也可有不同变幅和

不同周期的波漾, 例如, 洱海, 长 41. 4 千米, 平均宽 6. 3 千米, 平均水深 10. 5 米, 测得波漾有两

种周期, 一为 167 . 5 分钟, 另一为 19. 5 分钟, 而振幅相应为 70 毫米与 16 毫米。分析表明, 波漾

周期和振幅的突变, 与气压、降水和风场分布的突变有关。

波漾可视为两个方向相反, 波长、周期相同的波浪叠加的结果。如果行进波遇到陡岸发生

反射, 在全反射的情况下, 反射波与入射波的振幅、波长基本相同, 两者相互叠加成波漾, 叠加后

其结果是波腹处的振幅为入射波的 2 倍, 而波长不变, 如图 3 - 62 所示。

波漾水质点的运动是开敞的, 不是沿着圆周运动, 而是沿着抛物线运动。
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图 3 - 62 入射波与反射波叠加示意图 图 3 - 63 双节驻波水质点运动

  单节波漾的周期按下式计算:

T =
2L
C

=
2L

gH
( 3 - 59)

式中, T 为周期; L 为水体的长度; g 为重力加速度; H 为水深, C 为波漾的波速。

单节波漾的波长 λ按下式计算:

λ= 2L = CT ( 3 - 60)

多节波漾, 如 n 为波节数, 则上两式可化为:

T =
2L

n gH
( 3 - 61)

λ=
2L
n

( 3 - 62)

( 三) 湖泊增减水

图 3 - 64 增减水示意图

由于强风或气压骤变引起的漂流, 使湖泊迎风

岸水量聚积, 水往上涨, 背风岸水往下降, 前者称为

增水, 后者称减水。一岸增水, 一岸减水, 必然造成

两岸水位差, 湖面变成倾斜状态。倾斜的湖面反过

来又阻滞着漂流作用。并在水下形成与漂流流向

相反的补偿流。如图 3 - 64 形成了全湖性的垂直

环流系统, 在深水湖岸, 补偿流的范围可超过漂流

的厚度, 如果湖盆平缓, 水的密度差别不大, 补偿流

的范围可达湖底。

增减水的主要特征是水位的变化, 水位变化的幅度可以实测, 也可通过下式近似确定

Δh = Cs

a L
ρgH

cos α ( 3 - 63)

式中, Δh 为增减水位变幅; Cs 为经验常数, 可取 1 ～15; a 为风应力; L 为水体长度; ρ为水的密

度; g 为重力加速度; H 为水体平均深度;α为风向与 L 线方向的夹角。

可见水位变幅的大小决定于风力的强弱、湖盆的形态、湖水的深度( 反比关系) 等。通常浅

水湖远大于深水湖, 例如, 平均水深为 10. 2 米的洱海, 一般测到的增减水水位变幅仅 80—90 毫

米, 这与该湖的风速较小也有关。而平均水深仅 1. 9 米的太湖, 在强风作用下增减水位变幅一
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般为 0. 2—0 . 3 米, 如遇台风, 变幅增大, 例如, 1956 年 8 月 1 日全湖水位不变情况下, 迎风岸新

塘和背风岸胥口水面一升一降, 相差可达 2. 45 米, 见图 3 - 65。

图 3 - 65 太湖增减水过程( 1956)

( 四) 水库异重流

异重流是两种重率不同的流体相汇合, 由于重率的差异而发生的相对运动。在运动过程

中, 各层流体能保持其原来的特性, 不因交界面上的紊动作用而发生全局性的掺混现象。水流

比重差异多数是由于水温、含沙量、溶解质的含量不同所致。温差异重流常见于热电站冷却水

的引水口, 盐水异重流常见于入海河口, 而浑水异重流则主要发生在河流入库处, 如图 3 - 66。

图 3 - 66 水库异重流示意图

图 3 - 67 自挟沙明渠水流过渡到异重流的

过程中流速和含沙量的沿程变化

1 . 水库异重流的形成 挟沙水流进入水库

壅水段后( 如图 3 - 67 中 A 点) , 由于水深增加, 流

速减低, 水流中所挟带的泥沙不断向底部沉降, 水

面的流速与含沙量逐渐趋向于零。向底部沉降的

泥沙, 较粗的部分将就地落淤, 形成三角洲淤积,

较细的则由于沉降速度小, 还能继续保持悬浮状

态。进到 B 点以后, 表层水开始变清, 形成一个明

显的清浑水交界面, 这时该区段内出现两种比重

不同的流体, 在重力作用下, 潜入底部的水流就有

可能携带着所剩下来的悬浮物质, 以一定的速度
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向前运动, 形成异重流, 如图 3 - 67 中的 C 点。由于异重流在向水库区运动的过程中, 将带动一

部分交界面上的清水相随同行, 因而其表层就会出现相反方向的补偿流。这种补偿流的回流将

推动水面的漂浮物质向 B 点附近聚集, 这就是水库异重流产生的一个标志, B 点通常称为异重

流的潜入点, 即水库异重流形成和插入库底的潜入点。

清浑水的重量差是形成水库异重流的根本原因。据研究, 入库浑水的含沙量大于库水含沙

量千分之一即可产生异重流, 而浑水含沙量大于 10—15 公斤 /米
3
时, 异重流才比较稳定; 其次

是组成异重流泥沙的颗粒一般要细小, 通常以 d = 0. 01 毫米的粒径为界限粒径。此外, 如果入

库的浑水能持续不断, 库底又有足够的坡降, 则异重流能在水库中长距离运行, 以至到达坝前。

此外, 如果坝体底孔开启异重流就可以排出水库。因此, 弄清异重流运动规律, 对采取异重流排

沙, 减缓水库淤积速率将有重要的意义。

2 . 水库异重流的特性 异重流的运动规律与一般明渠水流有类似的地方。异重流发生

后, 维持异重流前进的动力与明渠一样, 也是重力。但由于异重流体受到上层清水的包圈, 并受

上层流体的浮力作用, 故异重流体的有效重力大大减小。据研究, 浑水的有效重力为原重力的

1
100

—
1

1 000
。由于重力作用大大削弱, 使惯性力的作用相对显得十分突出。相对突出的惯性力

作用, 使异重流能够轻易超越障碍及爬高, 这是一般水流运动做不到的( 图 3 - 68) 。此外, 由于

重力作用减弱, 阻力作用也显得十分突出, 由于阻力作用相对增强, 故异重流的运动速度是很小

的, 通常只及一般水流的
1

10
—

1
30

。因此, 异重流要维持长距离运动, 清浑水交界面在水流方向上

必须有足够的坡度。

图 3 - 68 异重流超越障碍物( a) 及爬高( b)

1 . 清水 ; 2 . 异重流

三、湖泊、水库水量平衡与调节作用

( 一) 湖泊水库的水量平衡

1 . 湖泊的水量平衡 湖泊水量, 由于入流和出流在数量上不尽相等而发生变化, 湖泊水量

的这一变化过程, 可用水量平衡方程式来表示:

VP + VR d1
+ VRg1

= VE + VRd2
+ VR g2

+ Vq ±ΔV

式中, Vd 为湖面降水量; VRd 1
, VRd 2

分别为入、出湖地表径流量; VR g1
, VRg 2

分别为入、出湖地下径流

量; VE 为湖面蒸发量; Vq 为工农业用水量;ΔV 为计算时段始末湖水贮量的变量。以上各项均为

按计算时段计算, 单位为亿立方米。

·651·



对于闭合流域, 因无地下径流的流入与流出, 则上式简化为:

VP + VRd
1

= VE + VRd
1

+ Vq ±ΔV ( 3 - 64)

对于内流湖泊, 因无地表径流自湖内流出, 则上式又可简化为:

VP + VRd 1
= VE + Vq ±ΔV ( 3 - 65)

2 . 我国主要湖泊的水量平衡 我国主要大湖水量平衡如表 3 - 15:

表 3 - 15 我国一些湖泊水量平衡( 亿立方米)

湖 名
收  入  项

VRd1
VP

VRg1 ΔV 合计

支  出  项

VRd2
VE

VRg2 ΔV 合计

鄱阳湖 1 607 %. 76

97 . 9 %

33 ‰. 88

2 . 1 %

1 641 ;. 64

100%

1 599 Õ. 02

97 . 4%

30 9. 98

1 . 9%

11 �. 64

0 . 7 %

1 641 ë. 64

100%

洞庭湖 3 182 %. 18

98 . 4 %

50 •. 8

1 . 6 %

3 232 ;. 98

100%

3 150 Õ. 00

97 . 4%

38 9. 20

1 . 2%

44 �. 78

1 . 4 %

3 232 ë. 98

100%
太 湖 61 ï. 51

68 . 3 %

25 ‰. 17

27 . 9%

3 W. 38

3 . 8%

90 �. 06

100%

67 Ÿ. 18

74 . 6%

22 9. 88

25 . 4%

90 µ. 06

100%
洪泽湖 337 �. 54

88 . 2 %

21 ‰. 26

5 . 5 %

23 k. 98

6 . 3%

382 �. 78

100%

362 Ç. 8

94 . 8%

19 9. 98

5 . 2%

382 É. 78

100%
巢 湖 24 ï. 12

60 . 5 %

6 u. 20

15 . 6%

9 W. 54

23 . 9%

39 �. 86

100%

32 Ÿ. 86

82 . 4%

7 9. 0

17 . 6%

39 µ. 86

100%
洱 海 10 ï. 65

77 . 3 %

3 u. 13

22 . 7%

13 �. 78

100%

10 Ÿ. 39

75 . 4%

3 %. 39

24 . 6%

13 µ. 78

100%

滇 池 9 Û. 02

75 . 2 %

2 u. 98

24 . 8%

12 �. 00

100%

5 ‹. 97

49 . 8%

4 %. 33

36 . 1%

1 �. 70

14 . 1%

12 µ. 00

100%
镜泊湖 32 �. 2

93 . 5 %

0 u. 50

1 . 4 %

1 W. 74

5 . 1%

34 �. 44

100%

32 ³. 4

94 . 2%

0 %. 59

1 . 7%

1 –. 45

4 . 1%

34 µ. 44

100%

博斯腾湖 25 �. 8

85 . 7 %

1 ‰. 0

3 . 3 %

3 æ. 31

11 . 0 %

30 �. 11

100%

9 ‹. 55

31 . 7%

15 9. 84

52 . 6%

4 �. 72

15 . 7%

30 µ. 11

100%
布伦托海 4 Û. 60

55 . 9 %

0 u. 72

8 . 7 %

2 æ. 31

28 . 1 %

0 k. 6

7 . 3%

8 ñ. 23

100%

8 %. 23

100%

8 ¡. 23

100%

赛里木湖 3 Û. 06

60%

2 u. 04

40%

5 ñ. 10

100%

4 %. 54

89%

0 –. 56

11%

5 ¡. 10

100%
艾比湖 17 ï. 22

93 . 1 %

1 u. 28

6 . 9 %

18 �. 50

100%

18 9. 50

100%

18 µ. 50

100%

岱 海 1 Û. 08

61 . 4 %

0 u. 68

38 . 6%

1 ñ. 76

100%

1 %. 54

87 . 5%

0 �. 22

12 . 5%

1 ¡. 76

100%
青海湖 12 ï. 28

30 . 6 %

15 ‰. 64

39 . 1%

6 æ. 39

15 . 9 %

5 W. 77

14 . 4%

40 �. 08

100%

40 9. 08

100%

40 µ. 08

100%

羊卓雍错 6 Û. 34

74 . 2 %

2 u. 20

25 . 8%

8 ñ. 54

100%

8 %. 54

100%

8 ¡. 54

100%

1 ) 从湖水补给看 湿润的东部平原区, 入湖地表径流量占湖泊总补给水量比重很大, 其中

又以湖泊补给系数( 指流域面积与湖水面积的比值) 大的洞庭湖 ( 56 . 2) 、鄱阳湖( 47. 7 ) 更为突

出; 干旱半干旱的西北内陆地区, 湖面降水及入湖地下径流占据了一定比重, 入湖地表径流所占

比重相对较小, 其中青海湖入湖地表径流所占比重甚至还不及湖面降水的比重。

2 ) 从湖水的消耗看 外流湖泊以出湖地表径流量为主; 内陆湖的入湖水量几乎全为湖泊

蒸发所消耗。

3 ) 从湖水补给量地区分布看 极不平衡, 江淮流域的湖泊年补给量为 5 000—6 000 亿立

方米, 东北、内蒙古的湖泊为 100 亿立方米, 新疆博斯腾湖为 30 亿立方米, 青藏高原的湖泊则更

小了。
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此外, 据研究, 我国湖泊补给水量年际变化较大, 丰枯水年的水量差一般多为 2—5 倍, 洪泽

湖可达23倍 , 见图3 - 69。丰水年湖泊贮水量一般有所增加, 而枯水年则减少 , 湖泊水量年内

图 3 - 69 入湖水量年际变化

变化则更为显著, 最大入湖月径流量与最小入湖月径流量的比值, 鄱阳湖、洞庭湖为6 ～15, 见图

图 3 - 70 入湖水量年内变化

3 - 70, 而镜泊湖和乌伦古湖则可达 100 以

上。年内分配随流域降雨的年内变化和湖

泊贮水能力大小而变。

3 . 湖泊的换水周期及其意义 湖泊

是换水缓慢的滞流水体, 从湖内大量引水,

导致湖泊水位的下降, 湖水面积的缩小, 使

湖区生态环境发生一系列的变化, 造成许

多不利的影响。

湖泊换水周期的长短, 可以作为判断

能否引用湖水资源的一个参考指标。

T =
W

Q× 86 400
( 3 - 66)

式中, T 为换水周期, 以天计; W 为湖泊贮

水量, 以立方米计; Q 为年平均入湖流量,

以立方米 /秒计。

上式表示湖泊贮水量被年平均入湖水量完全替换所需的时间, 根据此式, 可以计算湖泊的

换水周期。表 3 - 16 为我国湖泊换水周期表, 由表可见:东部平原 5 大淡水湖换水周期均小于 1

年, 说明入湖径流量大, 湖水利用后, 能很快得到恢复, 不会引起生态环境的恶性循环。布伦托

海、羊卓雍湖、青海湖的换水周期分别大于 8 . 5 年、25. 2 年和 60 . 4 年, 则不宜引用。因为来水量

大小, 一经引用难以得到恢复, 这些湖又处于干旱半干旱地区, 水量得不到补充, 湖泊生态环境

会发生严重变化。
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表 3 - 16 中国湖泊换水周期表

湖   名 贮水量 ( 亿立方米 ) 入湖流量 ( 立方米 /秒 ) 换水周期 ( 天 )

鄱阳湖 259 75093 ú. 1 59 Ó

洞庭湖 173 710353 ú. 0 20 Ó

洪泽湖 24 7. 4 1064 ú. 3 27 Ó

巢 湖 18 7. 0 164 ú. 3 127 Ó

太 湖 44 7195 ú264 Ó

洱 海 26 733 ú. 8 891 Ó

滇 池 12 728 ú. 6 485 Ó

镜泊湖 16 7. 3 102 ú. 1 184 Ó. 8

博斯腾湖 77 7. 3 92 ú. 31 969 Ó

布伦托海 59 721 ú. 9 3117 Ó

羊卓雍湖 160 720 ú. 1 2911 Ó

青海湖 742 738 ú. 94 22054 Ó

4 . 水库的水量平衡 水库水量平衡方程基本上与湖泊类似, 只是库岸调节及库区、坝下渗

漏损失比湖泊大。此外, 在支出方面, 还需考虑弃水水量问题。

图 3 - 71 库岸调节示意图

如果库区有一定的水文地质资料, 库岸调节量

Vw 计算式为:

Vw = ΔABC× L× μ ( 3 - 67)

式中, L 为计算地段库岸长; μ为库岩的岩石土壤平

均给水度, ΔABC 为时段始末壅水曲线包围的面积,

见图 3 - 71。

据官厅水库的实测资料, Vw 平均约为水库蓄水

量的 10% 。

( 二) 湖泊水库的调蓄作用

1 . 水库的调节 运用水库蓄容径流的能力来抬高水位, 集中落差, 并对入库径流在时程

上、地区上, 按各用水部门的需要, 重新分配过程, 称水库调节。水库的防洪、灌溉、发电及航运

等效益; 均建筑在水库调节能力的基础上。水库建成之后的调度运行, 其主要工作就在于如何

合理调配水量。

按调节周期的长短, 水库调节可分日调节、年调节及多年调节。其中日调节是指通过调节

使水库在一昼夜之内, 完成一个循环, 日调节时间不长, 要求的调节库容较小, 见图 3 - 72。

年调节是指利用水库拦蓄能力, 将丰水期多余水量蓄存起来, 以备枯水期使用, 其调节周期

为一年, 故称年调节。当水库已蓄满, 来水量仍大于用水量, 将发生弃水, 如图 3 - 73 所示。此

种仅能调节部分多余水量的径流调节, 称不完全年调节, 水库如能拦蓄年度内全部来水量, 称完

全年调节。

多年调节是指水库将丰水年多余的水量蓄存起来, 以补枯水年水量的不足, 其调节周期可

连续好几年。

在进行水库调节计算时, 常利用如下相对指数来表示水库的工作特性。

库容系数 β, 即水库兴利库容 V兴 与多年平均径流总量 W0 之比: β=
V兴

W0

·951·



图 3 - 72 径流日调节示意图 图 3 - 73 径流年调节示意图

  一般当 β= 8% ～30% 时, 可进行年调节; 如果径流年内分配比较均匀, 则 β= 2% ～8% 时,

亦可进行年调节。

利用系数 η, 即水库多年平均利用水量 Wv 与多年平均径流总量 W0 之比值, 即

η=
Wv

W0

或 η=
W0 - Wc

W0

式中 Wc 为多年平均弃水量。

2 . 湖泊的调蓄作用 湖泊作为天然水库, 除了能拦蓄本流域上游来水, 减轻下游洪水的压

力外, 还可分蓄江河洪水, 降低干流河段的洪峰流量, 滞缓洪峰发生的时间, 发挥调蓄作用。

以洞庭湖为例, 洞庭湖是我国第二大淡水湖。它的水源: 北有松滋、太平、藕池、调弦( 已封

堵) 4 口分泄长江水入湖 ( 占入湖总水量 37 . 7% ) , 南、西有湘、资、沅、澧 4 大水系入汇 ( 占

53. 9% ) , 湖区四周中小河注入( 占 8. 4% ) , 各方水流入湖停蓄后, 在湖区东北角经城陵矶出湖

入长江。现有水域 2 691 平方公里, 最大水深 10. 5 米, 最大容积 200 余亿立方米。故接纳 4 水、

吞吐长江的洞庭湖, 是调蓄长江中游干、支流洪水的重要的天然水库。洞庭湖的削峰作用从表

3 - 17可见, 4水、4口的入湖洪水, 经过洞庭湖调蓄 , 多年( 1951—1983 ) 平均削减了洪峰流量

表 3 - 17 洞庭湖多年平均削峰统计

  年  份
入湖洪峰流量

( 立方米 /秒 )

出湖洪峰流量

( 立方米 /秒 )

削 峰 值

( 立方米 /秒 )

削峰值占
入湖洪峰 ( % )

  1951—1960

  1961—1970

  1971—1980

  1981—1983

  1951—1983  33 年平均

  最大 1954 . 7

  最小 1978

42 156

43 179

36 452

34 126

40 200

64 053

22 500 M

28 910

31 240

26 270

28 467

28 800

43 400

17 100 /

13 246

11 939

10 182

5 659

11 400

20 653

5 400 m

31 %. 5

27. 7

27. 9

16. 6

28. 4

32. 2

24 
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的 28. 4% 。1954 年最大削峰量可达 20 653 立方米 /秒, 削减了入湖洪水的
1
3
。洞庭湖对长江干

流的分洪作用和削峰作用见表 3 - 18 和表 3 - 19。据统计 4 口 1951—1983 年多年平均分流量

为 1 180 亿立方米, 占入湖总量 37. 7% , 而多年平均汛期( 5—10 月) 分流量为 1 094 亿立方米,

故长江分流入湖水量中 92. 7 % 是在汛期入湖的。显然洞庭湖已成为长江汛期的天然分洪、滞

洪区了。1954 年特大洪水时, 洞庭湖甚至削减了长江干流约
1
2
的洪峰流量, 因而洞庭湖的调

蓄, 对保护荆江大堤及武汉城市的安全, 发挥了巨大的作用。然而从此 3 表中也可以看出, 近

30 多年来, 洞庭湖的调蓄能力在不断地减弱, 这是由于湖区泥沙淤积, 湖泊容积不断减少所致。

多年平均入湖泥沙达 1. 335 亿立方米, 其中又以长江 4 口挟带的泥沙为主, 约占其中 82% , 而多

年平均出湖泥沙仅 0. 351 亿立方米, 平均每年沉积在湖区的泥沙为 0. 984 亿立方米, 洞庭湖通

过蓄浑吐清, 固然对减轻长江干流河床泥沙的沉积、稳定干流河床起着有利的作用, 但是, 泥沙

沉积湖底, 日积月累就使洞庭湖的面积、容积逐年减小, 从而削弱了其调蓄能力。据 1954 年及

1983 年湖区实测地形图对比, 城陵矶水位 23 米时, 容积减少 59% , 33 米时, 容积减少 40% 。

表 3 - 18 4口分流比值变化表

年  份
4 口平均年径流量

( 亿立方米 )   

4 口占入湖年径流总量

( % )

4 口占长江径流量

( % )

1951—1960

1961—1970

1971—1980

1981—1983 %

1 484

1 333

 808

 898 “

44 W. 8

40. 4

30. 4

29. 6

33 •. 9

29. 3

19. 3

19. 7

表 3 - 19 4口与宜昌洪峰流量对比( 立方米 /秒)

年  份 4 口洪峰平均值 宜昌洪峰平均值 4 口占宜昌 ( % )

1951—1960

1961—1970

1971—1980

1981—1983

最大洪峰 1954 Í

23 691

20 542

14 265

18 902

27 460 Ÿ

55 720

50 230

46 210

61 200

55 000 *

42 •. 5

40. 9

30. 9

30. 9

49. 9

  *  为宜昌与四口洪峰相应的洪峰流量

一般与河流相通的外流湖均有调蓄作用。鄱阳湖在一般年份可调节来水量的 15% ～30% , 而

特大洪水年, 如 1954 年, 它削减了入湖峰量的 50%以上, 其削峰量为 23 400 立方米 /秒。

湖泊调蓄能力的大小, 首先决定于湖泊容积, 其次决定于内湖水位与外江水位之间的涨落

关系及差值。以江汉湖群为例, 在沿江口门未设控制闸前, 江湖相通, 内湖与外江水位涨落同步

变化, 故调节能力有限。江湖分家后, 一般根据预报、汛前泄空湖容, 洪水期再开闸蓄洪, 因而提

高了湖泊的蓄洪能力。

湖区泥沙沉积影响湖泊的调蓄是自然因素, 而盲目围湖造田、人为因素削弱湖泊的调蓄能

力和破坏湖泊资源的现象, 更应该引起重视, 已出现的问题也要采取还田为湖等措施妥善解决。
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据统计, 仅洞庭湖、鄱阳湖、江汉湖群因围垦而失去湖泊容积达 350 亿立方米, 导致可调蓄的淡

水资源损失相当于淮河正常径流量的 1. 3 倍, 比东线南水北调计划引水 1 000 立方米 /秒的流

量还多 35 亿立方米的水量。

四、湖泊的演化

湖泊有其发生、发展与消亡的过程( 水库是人工湖泊, 其自然演化规律与天然湖泊雷同, 故

不赘述) 。湖泊一旦形成, 由于自然环境的变迁, 人类活动的影响, 湖盆形态、湖水性质、湖中生

物等均在不断地发生变化。其中湖泊形态的改变, 往往会导致其他方面的变化。湖泊由深变

浅、由大变小, 湖岸由弯曲变为平直, 湖底由凹凸变为平坦, 这就会使深水植物逐渐演化为浅水

植物, 沿岸的植物逐渐向湖心发展。由于泥沙不断充填、水中生物的死亡和堆积, 最后湖泊会转

变为沼泽。干燥区湖泊由于盐分不断累积、淡水湖转化为咸水湖。盐度较小的湖泊其生物大致

与淡水湖相同, 盐度较大的湖泊, 淡水生物很难生存。当水量继续蒸发减少, 咸水湖可以变干,

转化为盐沼, 至此湖泊全部消亡。

( 一) 湖盆的演化

1 . 湖岸的变形 湖盆未充水前, 在一定的外力作用下具有相对稳定的坡度。当作用的外

营力不发生改变时, 岸坡基本上是稳定的。湖盆蓄水后, 岸边土壤浸水, 土壤中含水量增加, 破

坏了原先相对稳定的平衡条件, 必然引起湖岸变形。

受湖水浸泡, 结构受到破坏的湖岸土层, 在波浪、湖流的冲击作用下发生崩塌、滑塌的变形。

岸壁滑塌物质往往一部分停积在岸边, 另一部分随湖流挟走, 在波浪长期的作用下, 原岸线逐渐

后退, 该处形成侵蚀浅滩, 波浪搬运的物质在岸脚堆积, 继续向湖心方向发展形成淤积浅滩。当

浅滩发展到足以消耗传至岸边波浪的全部能量时, 湖岸便演化成相对稳定的形态。一般说, 稳

定的湖岸可由岸崖或岸壁、湖滨、岸边浅滩 ( 包括侵蚀浅滩和淤积浅滩) 及浅滩外缘斜坡等组

成。

2 . 湖底的沉积 湖底的演化主要是由湖底的沉积作用引起的。湖底的沉积物主要有外界

输入和内部形成两个来源。外界输入的沉积物质主要是流域上的泥沙、尘土、盐类及其他元素,

经径流或风力挟携入湖; 内部形成的沉积物中, 有湖岸崩塌的产物、因化学作用从湖水分解出来

的盐类, 以及湖中水生生物死亡后的残体等。所有这些入湖或湖内的物质、生物, 均会由于力学

作用、化学作用和生物作用而引起沉积, 故湖底的沉积物又可分为机械沉积、化学沉积和生物沉

积 3 种。泥沙淤积即属于机械沉积, 流域上水土流失严重往往加剧了湖泊的泥沙沉积。例如,

长江上游近些年来水土流失加剧, 其中下游洞庭、鄱阳、洪泽、巢湖及太湖 5 大淡水湖泊的泥沙

沉积也日趋严重。据统计, 每年泥沙淤积量达 1. 7× 10
8
吨。如前所述, 泥沙沉积湖底, 使湖泊

面积、容积日益缩小, 从而调蓄功能也逐渐下降。

由于湖区不同部位动力特性的差异, 泥沙在湖区的沉积有明显的分选性。粗粒沉积分布在

河流入湖河口附近, 较细的沉积在口前湖滨, 更细的随湖流至湖中部沉积。泥沙在湖底沉积过

程中, 也会发生交合作用, 即发生理化与生化两种复杂的过程。在交合过程中, 水底生物及河底

上层土壤中的细菌起着重要的过滤、搅拌、分解作用, 随着湖底沉积过程的发展, 湖底起伏逐渐

变平, 当湖泊变浅时, 深水部分产生的淤泥往往被浅水沉积物重新覆盖。

湖泊沉积物经过交合作用形成的淤泥, 包括有机和无机的微粒。深水湖沉积无机质组成比
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重较大, 浅水湖沉积则有机质比重较大, 尤其是在湖水很浅、水色混浊、流动性小, 水生生物多的

富营养型湖泊中, 最适于有机淤泥的沉积。有机淤泥又分腐泥与泥炭泥两类, 前者也称骸泥, 因

其中含有不少植物遗体组成的有机残骸; 后者含有丰富的、由极稳定的腐殖质组成的有机化合

物。

( 二) 湖水的演化

湖水的演化是指湖水化学性质的改变。引起化学性质改变的因素有自然因素和人为因素

两种。

在自然情况下, 湖水性质的改变往往是由于气候的变化或盐分平衡发生变化而引起的。例

如, 气候不断变干, 蒸发加强, 盐分不断浓缩, 碳酸盐型水可转化为硫酸盐型水, 硫酸盐型水可转

化为氯化物型水。当水的矿化度不断增加, 水量不断减少, 各种盐类均可析出而沉积于湖底。

相反如果气候变湿, 氯化物型水也可转化为硫酸盐型水, 硫酸盐型水又可转化为碳酸盐型水。

当然, 湖水的这种转化过程是长期的, 非常缓慢的。

人类活动因素主要是指工业废水、农田灌溉用水的排入, 也会引起湖水性质的改变、演化。

( 三) 湖中生物的演化

湖泊水生物可分浮游生物、漂浮生物、自游生物和底栖生物等。不同的水生生物要求着不

同的湖泊环境。湖盆的演化、湖水水质的变化, 必然使湖泊生物群落的组成结构、生物的种类、

个数也相应发生变化。

随着湖盆为沉积物所充填的程度, 环生的草丛从四周向湖心扩展, 而使湖心开阔的水面逐

渐缩小, 当湖泊水深减到一定程度, 植物就沿着全湖面从湖底露出水面。生物残骸与泥沙的沉

积日积月累, 最终湖泊消亡成为沼泽。

五、沼泽

沼泽是地表土壤层水过饱和的地段。它是一种特殊的自然综合体, 具有三个基本特征: ①

地表经常过湿或有薄层积水; ② 其上生长湿生植物或沼生植物; ③ 有泥炭积累或无泥炭积累,

但有潜育层存在。

全球沼泽面积约占陆地面积的 0. 8% 。我国的沼泽主要分布在四川的若尔盖高原、三江平

原等地, 总面积约 11 万平方公里, 占全国陆地面积 1 . 15% 。

( 一) 沼泽的形成

沼泽地段的自然条件一般是地势低平、排水不畅、蒸发量小于降水量, 地表组成物质粘重不

易渗透。故主要分布在冷湿或温湿地带。其形成大致可分两种情况:

1 . 水体沼泽化 水体沼泽化主要是指海滨沼泽化、湖泊沼泽化和河流沼泽化。最常见的

是湖泊沼泽化, 它又可分浅湖沼泽化和深湖沼泽化两类。

浅湖沼泽化过程是由水生植物或湿生植物不断生长与死亡, 沉入湖底的植物残体在缺氧的

条件下, 未经充分分解便堆积于湖底, 变成了泥炭, 再加上泥沙的淤积, 使湖面逐渐缩小, 水深变

浅, 水生植物和湿生植物不断地从湖岸向湖心发展, 最后整个湖泊就变成了沼泽。

深湖沼泽化过程是由于水中生长长根茎的漂浮植物, 其根茎交织在一起形成“浮毯”, 浮毯

可与湖岸相连。由风或水流带入湖中的植物种子便在浮毯上生长起来。以后由于植物的不断

生长与死亡, 其残体便累积在浮毯上形成泥炭, 当浮毯层发展到一定厚度时, 其下部的植物残体
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渐渐沉入湖底, 形成下部泥炭层。随着时间的推移, 由于上、下部泥炭层的扩大和加厚, 以及湖

底的填高, 净水层渐渐减小, 以致两者相连, 湖泊就全部转化为沼泽。

2 . 陆地沼泽化 陆地沼泽化又可分为森林沼泽化和草甸沼泽化过程。

森林沼泽化过程往往是由于森林的自然演替、采伐和火烧之后而形成的。在寒带和寒温带

茂密的针叶林区, 由于森林阻挡了阳光和风, 枯枝落叶层覆盖了地面, 减小了地面蒸发, 枯枝落

叶层又拦蓄了部分地面径流, 如遇土壤底层为不易透水的岩石或沉积层, 就会使土壤过湿, 引起

森林退化, 使适合这种环境的草类、藓类植物生长, 从而森林逐渐演变成沼泽。此外, 森林采伐

和火烧, 可使土壤表层变紧, 减少了水分蒸腾, 使土壤表层过湿, 为沼泽植物生长发育创造了条

件, 因而在采伐和火烧迹地上容易引起沼泽化。

草甸沼泽化过程, 常发生在地势低平、排水不畅的地方。疏丛草逐渐被密丛草所代替, 植物

残体在水不易流通的环境里, 因分解不充分而转化为泥炭, 草甸植被逐渐为沼泽植被所代替, 草

甸转化为沼泽。

( 二) 沼泽水文特征

1 . 沼泽水的存在形式大都以重力水、毛管水、薄膜水等形式存在于泥炭和草根层中。当潜

水出露地面成为地表积水或汇成小河、小湖、常年积水、季节积水或临时积水、片状积水, 深度小

于 50 厘米, 有草丘时, 水积于丘间洼地。

2 . 沼泽水的运动。沼泽径流中除部分沼泽在个别时段有表面流外, 大都是孔隙介质中侧

向渗透的沼泽表层流。表层流存在于潜水位变动带内, 呈层流状态, 可用达西定律描述。速度

与水力坡度和渗透系数成正比。通常水力坡度与沼泽表面坡降相同, 渗透系数各层不一。流量

的大小取决于潜水位的高低、各层渗透系数和泥炭层或草根层的厚度。

3 . 沼泽水量平衡 蒸发量大、径流量小是沼泽水量平衡的重要特点。在多年变化中, 前者

变化小, 后者变化相对较大。沼泽蒸发量的大小与沼泽类型、气候条件及沼泽蓄水的多少有关。

一般说, 潜育沼泽、低位沼泽蒸发量较大, 沼泽蓄水多时, 蒸发量与辐射平衡值呈正相关, 在夏

季, 当沼泽前期蓄水量基本耗尽时。沼泽蒸发与降水量也呈正相关。

4 . 沼泽的温度、冻结和解冻 表面有积水或表层水饱和的沼泽, 其表面温度及日变幅都小

于一般地面, 地表无积水而近于干燥的泥炭沼泽和干枯的潜育沼泽则相反。沼泽温度日变化波

及的垂直深度一般均很小。高纬地区的沼泽有冻结现象, 当潜水位到达沼泽表面时, 冻结过程

开始较晚, 冻结慢、深度小, 当表层有机物质近于干燥时, 冷却快、冻结早, 但下层冻结很迟缓, 冻

结深度也小。同理春天解冻迟、化透时间晚。例如, 三江平原, 7 月间正值盛夏, 沼泽表面温度

可高于 20℃, 但有的沼泽表面以下仍有冻层存在。

5 . 沼泽水水质特征 沼泽水富含有机质和悬浮物, 生物化学作用强烈。水体混浊、呈黄褐

色。因有机酸和铁锰含量较高, 沼泽水面常出现红色。沼泽水矿化度较低, 除干旱区的盐沼和

海滨沼泽外, 一般不超过 500 毫克 /升, 水的硬度很低, pH3. 5 ～7. 5, 呈酸性和中性反应、弱酸性

反应多, 腐殖质的含量从每升几毫克到每升上百毫克不等。

第七节 径流向海汇集及其效应

陆地表面的径流最后通过入海河流的尾闾段不断地向海洋汇集。由于这里兼受河流及海

洋不同的动力条件、化学性质及热力特性等因素的综合影响, 故入海河口具有独特的水文运动
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变化规律; 又由于地表大量的淡水、泥沙、化学元素陆续地向海汇集, 导致海洋环境, 尤其是海滨

地区的环境产生海水淡化、陆地向海延伸及化学元素迁移等效应。

一、入海河口的水文特性

入海河口是指河流与海洋相结合的地段。它既包括受到海洋因素影响的河流尾闾段, 也包

括受到河流因素影响的滨海地区。入海河口是地表液态水的输出通道, 也是海洋液态水的输入

进口。在海、陆间的水循环过程中, 入海河口起着重要的传递纽带作用。

根据河、海的动力条件, 可以将入海河口划分为不同的区段。河流的动力是径流, 海洋则是

潮流、海流等, 河口可视为径流与潮流相互作用的区域 , 其上界为潮汐影响的上限 ( 潮差为零

图 3 - 74 入海河口的三个区段

处) ———潮区界; 下界为径流在海洋中扩散的末

端———水下三角洲的前缘。根据径流和潮流对比

程度的差异自上而下可把河口区划分为三段 ( 图

3 - 74) : 自潮区界至潮流界( 涨潮流上溯的上界, 也

是涨潮流速为零处 ) 为近口段; 自潮流界至口门为

河口段; 自口门至水下三角洲前缘为口外海滨段。

在近口段内由于受潮水的顶托, 水位虽有周期性的

升降, 但流向始终指向下游, 径流作用占绝对优势,

故近口段的水文属性和河槽演变规律与河流基本

一致。河口段是径流和潮流作用势均力敌的区段,

水流呈周期性往复流, 水位也有周期性的涨落变

化, 动力条件与河槽演变特别复杂。口外海滨段径

流因素的影响逐渐削弱直至消失, 潮流, 波浪等海洋因素则起主要作用, 水文特性及演变规律与

海洋相似。

径流和潮流两者相互消长, 支配着河口区的水文特征, 潮区界和潮流界是径流、潮流这一对

矛盾相互作用的产物。由于径流有洪枯水期的变化, 潮流也有大小潮之分, 它们相互作用可能

出现很多组合, 使潮区界和潮流界的位置发生变化。以长江口为例, 枯水大潮期, 潮区界可抵距

河口 616 公里的安徽大通, 潮流界可抵江苏的镇江附近。但洪水期, 潮区界下移到距河口 400

公里的芜湖, 而潮流界也只达江阴以下。此外不同河流所处的地理位置不同, 潮流的强弱也有

很大差异, 有些弱潮河口, 河口区很短, 上述 3 段就很难加以区分。

此外, 入海河口也可根据化学性质分段: 河水是淡水, 海水是咸水, 河口可视为盐水与淡水

交汇的区域。其上界应为盐水入侵的上限, 下界应为冲淡水影响所及的位置。根据咸水界的变

化情况, 将河口区分为河流段、过渡段和潮流段三个区段。以多年平均枯水大潮和多年平均洪

水小潮为咸水界的上下极限。在咸水界下限以下的河段, 潮流作用较强, 称为潮流段; 在咸水界

上、下限之间的河段, 径流与潮流两种力量强弱转换不定, 称为过渡段; 在咸水界上限以上的河

段, 以径流作用为主, 称为河流段。

河口的分类目前尚不统一, 从地貌形态看, 可分为三角洲河口和喇叭形 ( 三角港) 河口两

类。我国的长江, 黄河, 珠江等河口属前者, 钱塘江等属后者。从径流和潮流强弱的对比来分,

潮差大于 4 米的为强潮河口, 例如, 钱塘江; 潮差在 2—4 米之间的为缓潮河口, 例如, 长江、珠
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江、辽河、瓯江等; 潮差小于 2 米的为弱潮河口, 例如, 黄河, 滦河等; 潮差小于 0. 5 米的为无潮河

口, 如多瑙河。从咸淡水混合来划分, 可分为强混合型河口、缓混合型河口及弱混合型河口

三类。

图 3 - 75 一个潮期的潮位及流速变化过程示意图

( 一) 河口区的水情

入海河口在潮区界以下均属受潮汐感应的

河段, 称感潮河段, 而感潮河段的水位、流速、流

量等水文要素的变化, 不仅与河流下泄的径流

有关, 也与自海洋上溯的潮汐有关。因此河口

的水文情势, 可以由河口区潮汐水文特性来表

征。它和海洋潮汐相比, 有其特殊的规律。

1 . 河口区潮汐的涨落过程 由于入海河口

有潮汐的影响, 水流呈往复周期运动, 故其水位

与流量、流速与比降的关系等, 都不同于非感潮

河段。图 3 - 75 所示, 潮水位开始上涨后, 指向

下游的流速逐渐减小, 经过一段时间后, 流速由

正值转为负值, 水流流向内陆; 潮水位达到高潮

后流速趋于下降, 负流速逐渐变慢, 经过一段时

间后, 由负值转为正值, 水流流向海洋。由于受

到径流下泄的影响, 水位与流速的变化, 存在一

定的相位差。在一个潮汐的周期内, 河口区潮

汐的涨落过程经历 4 个阶段:

1 ) 海洋潮波自外海进入河口之初, 海水因比重较大, 从河底插入, 使水位壅高, 流速减小,

但水流方向仍指向海洋称涨潮落潮流。此时断面上可能出现上下层方向相反的水流。

2 ) 随着潮流不断进入, 水位继续上涨, 以至潮流速超过河水下泄的速度, 水面呈逆比降, 整

个断面上的水流均指向上游, 称涨潮涨潮流。其间当出现潮流速与河水下泄速度相互抵消的短

暂时间时, 断面流速为零, 称为落潮憩流。

3 ) 当海洋水已开始落潮, 河口内的水位随之下降, 水面逆比降渐渐变小, 原涨潮的流速逐

渐减小, 但仍大于下泄径流的速度, 故流向依然指向上游, 称落潮涨潮流。

4 ) 河口水位继续下降, 下泄径流流速增大, 水面恢复正比降, 流向也指向下游, 称落潮落潮

流。在流向转向的期间, 出现短暂的时间, 面流速为零, 称涨潮憩流。

由于潮流受径流及河口边界条件的影响, 从落潮转向涨潮, 并非迅速在全断面上同时发生,

而是从底部到表面, 从岸边到中泓逐渐完成的。这一方面是由于正常的下泄径流速度分布的影

响。另一方面, 海水的比重大产生的异重流楔入的现象也是原因之一。因此, 在涨潮中的某些

时刻, 过水断面上可能出现方向相反的两层水流( 图 3 - 76 ) 。

2 . 潮流量的变化 潮水河的水流属不稳定流, 流量随时发生变化, 而且流向亦有顺逆的变

化, 水位与流量没有稳定的关系, 一个潮流期( 一般指两个落潮憩流之间的时段) 的水位流量关

系通常是不规则的环形曲线( 图 3 - 77) 。
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图 3 - 76 涨潮过程中垂线流速分布沿程变化示意图 图 3 - 77 潮水河水位流量关系曲线

  对感潮河段的某一断面来说, 任一瞬时, 其流量、流速及过水断面面积三者关系仍符合

Q = VF 的算式。但因三者在一个潮流期中均会发生周期性的变化, 因此感潮河段的流量测验, 必

须测一个潮流期的全潮流量过程, 一般测 25 小时, 每小时测一次, 测得一个潮流期的流量过程

线, 然后分别计算涨潮流输入的水量和落潮流输出的水量, 由于河流总有下泄水量, 故落潮总流

量必大于涨潮总流量, 其差值即为河流下泄的流量。

3 . 河口潮波的变形 海洋潮波进入河口后, 由于边界条件的变化和下泄径流的影响, 潮波

会发生变形。潮波变形主要表现在振幅( 即潮差) , 潮形及水位和流速相位关系的变化 3 方面。

1 ) 潮差的变化。潮波在向河口上溯过程中, 一方面由于河床断面的收缩, 产生能量集中和

局部反射, 产生的反射波与原前进波组成合成波, 加大潮差; 另一方面受摩擦阻力和径流顶阻的

能量损耗, 使潮差减小。两种效应的对比关系就决定了潮差的沿程变化。在断面骤然变狭的河

口或海湾的近海段, 潮波能量积聚甚于耗损, 所以潮差具有从口门向内递增的趋势, 但再向上

游, 能量损耗加大, 故潮差又沿程减小。这种现象在钱塘江口最为明显, 杭州湾口的金山历年最

大潮差为 6. 03 米, 至澉浦达 8. 93 米, 澉浦以上潮差又逐渐减小, 海宁为 7. 26 米, 闸口为 3. 57

米, 至汤家埠仅为 2. 41 米。在断面逐渐收缩的河口, 潮差增大不甚显著, 出现最大潮差的部位

通常在口门附近或口外海滨, 进口门后潮差就逐渐减小, 例如, 长江南支分流, 潮差在口门铜沙

浅滩的前缘达最大值, 进口后愈向上游潮差愈小。潮差沿程递减的速度与下泄径流量成正比,

故洪水期潮差沿程减小得快, 枯水期则慢。

此外, 潮波在传播过程中, 受地转偏向力的作用, 在北半球, 使潮波振幅在垂直于传播方向

上向右递增, 即断面右侧的潮差大于左侧。长江口、杭州湾, 均存在同一断面上, 北岸岸潮差比

南岸大的例子。

2 ) 波形的变化。潮波是一种长波, 它以 c = gH, ( g 为重力加速度, H 为水深) 的波速向前

传播, 由于水深比外海浅, 潮差比外海大, 波峰水深明显大于波谷水深, 因此波峰线的传播速度

大于波谷, 潮波形状发生变形, 前坡变陡, 后坡趋坦, 涨潮历时缩短, 落潮历时延长, 潮差越大, 水

深越小, 潮波变形就越剧烈。在河形及底坡的影响下, 由于波峰逐渐追及波谷, 造成陡立的潮波

前坡, 并发生波峰破碎现象, 称为涌潮。例如, 钱塘江涌潮及长江北支的涌潮。

3 ) 水位、流速相位关系的变化。河口区的河宽和水深常常是沿河不断变化的, 这就会对潮

波的运动产生影响, 潮波是具有能量的, 当向前传播的潮波推进到河道断面突然变小的地方时,

一部分波能将反射回去, 另一部分波能仍继续前进。当河口建闸后, 在闸门关闭时, 河道便处于

完全封闭状态, 这时潮波将完全反射回去, 闸前原来的前进波变成了驻波, 波高增加一倍。
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驻波与前进波有很大的差异, 前进波潮位与潮流过程的相位是一致的。即涨( 落) 潮时最

大流速出现在最高( 最低) 潮位, 憩流时出现在中潮位; 而驻波潮位与潮流过程线的相位差四分

之一周期( 即相位差 90°) , 即在最高 ( 最低 ) 潮位时出现憩流, 在中潮位时出现最大涨 ( 落) 潮

流。

事实上一般河口潮汐的前进波上溯过程中, 虽然不会转变成驻波, 但总是有部分波能被反

射而导致潮汐变形, 使河口区的潮位曲线与潮流曲线的相位发生一定程度的偏差。

( 二) 河口的盐淡水混合

入海河口是盐水与淡水交会的地方, 从上游来的淡水径流下泄入海, 而含盐分、密度较大的

海水则随潮上溯, 于是便发生盐水与淡水的混合和盐水的入侵问题。

1 . 咸淡水混合的类型 河口区中咸淡水的盐度、密度和含沙量不同, 混合之后便会影响河

口的动力状况和沉积情况。咸淡水混合程度可用混合指数来表示。混合指数是指涨潮期间内

进入河口的淡水量与涨潮期间的潮流量的比值。根据混合指数值的大小, 河口咸淡水的混合类

型可以分弱混合型、缓混合型和强混合型 3 种。

1 ) 弱混合型。混合指数大于 0. 7, 即径流量比重大, 淡水从上层流向海洋, 而海水盐度及密

度大, 沿底层侵入, 咸淡水分层清楚, 故也称高度分层型。由于河水具有粘性, 在两层界面附近

流动的水体中有切变现象, 界面将被推向下游直至表面产生足以对抗这个力的坡度, 使下层盐

水呈楔形。故这种河口也称盐水楔河口( 图 3 - 78) 。盐水楔界面上下层水量交换很少, 故上下

层盐度差可超过 20‰, 而水平方向的盐度差却很小。盐水楔的顶端附近是河口区淤积严重的

地带, 主要由于咸淡水相遇, 流速减弱, 物质沉积所致。同时盐淡水电解质不同的水体相遇, 引

起细粒物质絮凝也是原因之一。楔形顶上下移动的大小, 主要取决于径流与潮流量的变化。但

其位移的范围一般很小, 美国密西西比河口西南水道, 我国珠江口的磨刀门水道即属此类型。

图 3 - 78 高度分层型

图 3 - 79 轻度混合型

2 ) 缓混合型。混合指数在 0 . 2—0. 5 之间, 由于径流、潮流均较强, 咸淡水间没有明显的界

面, 水平和垂直方向上均有密度梯度存在, 底层咸水向上混合, 上层淡水向下混合, 表面淡水下

泄, 下层咸水上溯。为了维持水流的连续性, 下层向陆流的水必须经过上层回到海洋, 导致了从

下向上的垂直方向的水流( 图 3 - 79 ) 。底部咸水上溯的头部, 有一个流速零点, 称滞流点。这
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里是含沙量最大的地带, 这里可以出现最大混浊带。河底泥沙沉积也多, 容易产生浅滩, 我国的

长河河口基本属于此类型。

3 ) 强混合型。混合指数小于 0 . 1 , 潮汐作用占主导地位。咸淡水之间强烈混合, 断面上的

等盐度线近于垂直, 盐度垂向差异一般小于 4‰, 然而沿程盐度明显增加, 即纵向上盐度梯度明

显。故这类河口也称垂直均匀混合型河口( 图 3 - 80) 。在河宽较大的或三角港河口, 由于地转

偏向力的作用, 横断面两岸边保留着盐度差, 在北半球, 面向海洋, 涨潮流偏于左侧, 落潮流偏于

右侧, 河口的左侧盐度较高, 而右侧较低。英国的泰晤士河、我国的钱塘江河口均属此类。

图 3 - 80 强混合型

应该指出, 混合类型的划分是以径流、潮流对比为指标的。同一河口洪水期与枯水期, 径

流、潮流量对比关系不同, 故河口混合属性也会转化。例如, 长江口, 洪水小潮汛时期属于高度

分层型, 而平时则属于缓混合型。

2 . 咸淡水混合对河口水流的影响 在盐水入侵的范围内, 因受密度梯度的影响, 垂线流速

分布与无潮河流有较大的差别。在涨潮流期间, 密度梯度与水面坡降一致, 有加大潮流流速的

作用。但因底部密度梯度大而加大了底部流速, 最大流速出现在底部某一深度。落潮流期间,

密度梯度与水面坡度相反, 有减小落潮流速的作用, 因底部密度梯度大, 故对底速起了阻碍作

用, 水流主要从表面排出, 增大了表层流速。转流期间, 水面坡降很小, 密度梯度起控制作用, 形

成了表层与底层流向相反的交错流。

由于密度梯度的存在, 使垂线流速的分布发生变化, 从而导致河口区的水流情况发生变化。

在没有密度梯度影响的河口上段, 因为径流要向下排泄, 在涨潮与落潮的时期内, 从表层到底层

水流都是净的向下游流动。在受密度梯度影响的河口下段, 径流主要从表面排走, 底部水流在

密度梯度的影响下, 总水量涨潮大于落潮, 故产生了净的向上流。底部水流以上溯流为主转变

为到以下泄流为主的区域, 其间定有个净水量为零的地点, 该点即为“滞流点”。滞流点的位置

随洪、枯水和大、小潮的变化而变化。

具体分析河口含盐度对水流的影响时, 常引用“优势流”的概念。其计算方法是: 根据河口

沿程各垂线相应深度的测点流速, 如表层、河底等, 绘制该点的流速过程浅, 分别求出涨潮流落

潮流曲线与时间坐标轴所包围的面积 AF 和 AE ( 图 3 - 81) , 再按下式计算参数 φ值:

φ=
AE

AF + AE

× 100% ( 3 - 68)

若 φ> 50% , 则下泄流占优势; φ< 50 % , 为上溯优势流, 当 φ= 50% 时, 为滞流点,

根据各站各测点的实测资料的 φ值, 可以绘制优势流曲线, 如图 3 - 82, 底部曲线给出了滞

流点的位置。应用优势流方法可以分析河口水流特性和泥沙运动的基本规律。
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图 3 - 81 流速过程示意图

 

图 3 - 82 优势流曲线的绘制

1 Ÿ. 表面 ; 2 . 底部 ; 3 . 滞流点

  ( 三) 河口环流与河口锋

1 . 河口环流 在河口区实测的综合流中, 如果将周期性的潮流除去, 则其余部分统称为余

流, 例如, 风海流、密度流等。在河口地区由余流产生的环流, 称为河口环流, 它包括由咸淡水交

会的密度流、风海流及岸线和河底形态变化引起的回流、涡流等。河口环流对河口地区及毗邻

海域中小尺度的水体交换、悬移质的输移分布均有重要的影响。近数十年来已成为河口水文研

究中的关键问题。

2 . 河口锋 锋主要是指两种不同性质水团的界面。在界面附近, 水体的物理性质 ( 温度、

盐度、浊度、速度、颜色等) 、化学性质和生物性质的水平梯度达到最大值。河口地区水团界面形

成的锋为河口锋。外海海洋锋的研究, 早已引起学者们的重视, 因海洋锋对天气、气候和海洋环

境有很大的影响, 在海上捕捞、海底管道布设及军事方面均有重要意义。河口锋是小尺度锋, 它

是 70 年代后期才开始研究的, 由于沿海港口发展的需要, 进展很快。河口锋类型很多, 现就

研究较多的羽状锋作简要介绍。河口咸淡水混合的地区, 表层向海流的冲淡水常形成密度

小的、上覆于周围沿海水体之上的羽状流, 在这两个密度不同的水团之间的边界处就能形成羽

状锋。

1 ) 尺度特征。由于河口的径流量及几何形态的不同, 羽状锋可形成在河口, 也可形成在口

外海域; 锋的空间和时间尺度主要取决于入海径流量的大小和变化类型。美国的密西西比河河

口和哥伦比亚河河口羽状锋影响口外长度约 400 公里, 而南美洲的亚马孙河河口由于径流特

丰, 故长达千余公里。羽状锋的时间尺度约为几个星期到几个月。

2 ) 形成机制。导致羽状锋发生的动力机制主要是浮力扩散。在淡水源连续供应的情况

下, 若没有来自下游水体的掺混和界面摩擦, 羽状流将无限扩展, 并逐渐变薄。实际上摩擦的存

在会导致浮力扩散减速, 使羽状锋前缘形成尖的界面。

3 ) 混合动力。羽状锋的混合动力与盐水楔环流的混合动力不同, 在盐水楔内的掺混是向

上的, 而羽状锋带内表层水是向下掺混和混合的。

4 ) 化学性质。穿越羽状锋, 常可见到不同水色, 稍咸的河口水呈黄棕色, 沿岸的海水呈绿

色。这是由于悬浮的有机和无机颗粒物的不同而引起的。

5 ) 生物性质。羽状锋具有重要的生物意义。锋域营养物质丰富, 浮游生物繁盛, 往往是渔

场所在地。例如, 在哥伦比亚河河口的羽状锋区, 金枪鱼高度富集, 捕获量很高。
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( 四) 河口的泥沙运动

1 . 河口区泥沙的来源 河口区泥沙主要来自河流上游和外海两方面。

在河水下泄时, 河水携带的大量泥沙, 除了其中极细的悬沙在落潮时带出口外海滨外, 大部

分淤积在河口区附近, 形成心滩、边滩、拦门沙等各种堆积地形。

从海洋来的泥沙, 一部分是近岸带浅滩受风浪掀起后, 被涨潮流带入河口区的海域泥沙; 一

部分是邻近河流输出的泥沙, 经沿岸流和涨潮流带入的, 例如, 长江输出的一部分泥沙, 可以绕

过南汇嘴进入杭州湾。从海域带入的泥沙往往大部分又被落潮流带回海洋。

此外, 有时也会从河口区河床上攫取部分泥沙, 数量不多, 但对河口区内局部地区的冲淤却

有着很大的作用。

河口区输沙的总趋势是输向海洋。各河口的来沙组成不同, 主要取决于河口径流、潮流对

比及流域来沙的多寡。

2 . 河口泥沙的絮凝 进入河口区的泥沙, 一般颗粒很小, 通常在 0. 005 毫米以下。对于细

颗粒泥沙, 除了力学作用外, 化学作用是不可忽视的。细粒泥沙在淡水中发生电离现象, 使颗粒

带有负电, 各颗粒负电荷的相互作用使其保持分散状态, 呈胶体状。据有关资料, 分散的细粒泥

沙中, 50% 以上的沉降速度小于 10
- 4
厘米 /秒, 但是水流内部紊动向上的分速可达10

- 3
厘米 /秒,

这些泥沙是很难在重力作用下沉降的。海水是含有电解质的液体, 即海水中含有正负离子。表

面带有负电荷的泥沙胶粒与海水中的离子发生离子代换, 致使部分泥沙颗粒之间产生引力,

颗粒相互聚合变大。当紊动垂直分速小于其沉降速度时, 泥沙下沉。这种物理化学现象称絮凝

作用, 它如同淡豆浆( 胶体) 加入酱油后凝聚成豆腐花一样。泥沙的絮凝是河口泥沙的独特现

象。

影响絮凝作用的主要因素是含沙浓度与含盐度; 含沙浓度越大, 泥沙颗粒越细, 絮凝作用越

强烈。水流的扰动, 促使泥沙颗粒相互碰撞, 也加剧絮凝。据实验资料, 含盐度在 3—10‰时,

絮凝作用最为强烈; 当含盐度增大到 20‰以上后, 絮凝作用就停止。絮凝体进入淡水后, 还会

发生絮散, 重新分散为细小的单颗泥沙。

3 . 河口泥沙的悬移 入海河口的各河段中, 径流与潮流作用的强弱不同, 而且涨落潮不断

地转换着, 因而部分细粒泥沙不断地经历着悬浮、落淤, 再悬浮的运动, 因此, 河口水流的挟沙能

力有着一定的变化规律。

径流的年际变化和年内变化, 使河口区的含沙量也具有年内和年际变化的性质。潮流则使

含沙量具有半月周期和半日周期的变化。河口区的潮流界以下, 径流作用逐渐减弱, 潮流作用

逐渐增强。自潮流界至口门附近, 含沙量的沿程变化是:季节变化逐渐不明显, 大小潮和涨落潮

引起的含沙量变化越趋明显。表 3 - 20 为长江口段洪季大、小潮汛平均含沙量的沿程变化。

由表中数据的变化量为: 江阴附近的萧山为 1, 南支的七丫口为 1 . 5, 南港为 3. 1, 北港为

2 . 7 , 北支的青龙港为 2. 3, 其下游的庙港则为 3. 0。落潮含沙量的比值也有同样的趋势。可见

越向下游, 大小潮含沙量的差值也就越大。

河口水流在一个潮流周期中经历涨急, 涨憩、落急, 落憩等阶段, 相应的含沙量过程线在一

个潮流周期中也有两起两落。两个含沙量高峰分别出现在涨急落急后约 1 小时; 两次最小含沙

量出现在转流之后。含沙量的变化滞后于流速的变化, 其原因是河口区系细粒泥沙, 其沉速小,

而水流速度和方向的变化异常迅速, 含沙量要适应水流的这种变化, 需要一个过程。
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表 3 - 20 长江口河口段大小潮汛平均含沙量沿程变化( kg / m3)

( 1959 年 8 月 13—23 日)

断   面
小  潮 中  潮 大  潮

涨潮 落潮 涨潮 落潮 涨潮 落潮

萧山 ( 江阴 ) 0 �. 67 0 W. 70 0 •. 72 0 Ó. 70 0 �. 68 0 O. 71

南
支

七丫口

南港 

北港 

0 �. 67

0. 38

0. 34

0 W. 70

0. 36

0. 45

0 •. 77

0 . 99

1 . 06

0 Ó. 76

1. 02

1. 07

1 �. 00

1. 18

0. 94

1 O. 07

1 . 17

1 . 05

北
支

青龙港

庙港 

1 �. 44

1. 21

1 W. 22

0. 83

2 •. 23

2 . 72

2 Ó. 10

2. 61

3 �. 30

3. 74

3 O. 47

3 . 60

河口的输沙能力主要取决于水动力条件, 但因动力条件复杂, 含沙量又受絮凝、风浪等作用

的影响, 故精确计算河口区输沙能力是困难的。目前尚没有一种理想的方法解决此问题。在实

际工作中, 多采用无潮河流的输沙概念来处理河口的输沙能力问题, 其基本出发点是使涨( 落)

潮平均含沙量与涨( 落) 潮平均流速建立经验关系。考虑到潮流速度变化迅速, 泥沙的掀起和

沉降需要一个过程, 采用“前期含沙量”作为参数, 可使涨落潮平均流速与涨落潮平均含沙量的

关系曲线得到一定的改进。

因为潮汐河口的流量是往复流, 因此, 河段的净输沙量应等于涨、落潮时, 该河段总输进量

和总输出量的差值。

鉴于河口区是径流和潮流的消能地带, 因此, 河口区的河床演变以堆积作用为主。从大量

的实测资料中也发现, 水流中悬浮的泥沙与河床表土的颗粒组成无显著差异, 这说明组成河口

的物质多为悬移质泥沙, 同时也表明, 河口泥沙的运动形式以悬移为主。

4 . 河口最大浑浊带 细沙为主的河口区, 往往是“两头清, 中间浑”, 即具有一个含沙浓度

经常明显地高于上游河水和下游海水的高含沙量区, 该区称为河口最大浑浊带。例如, 长江口

涨潮时, 河口区上下段的含沙量一般为 1 ～4 千克 /立方米, 而最大浑浊带含沙量可高达 40 . 1 千

克 /立方米。

最大浑浊带的成因, 除有足够的悬沙来源外, 早期有的学者认为, 主要是河口盐水楔前缘泥

沙絮凝, 及上下段絮散的结果。近来一些学者认为, 絮凝与絮散有一定的作用, 但更主要的是由

于该区特殊的水动力条件造成的, 即该区由净的非潮汐的重力环流形成和维持了高度浑浊的泥

沙带。

浑浊带的浓度主要取决于, 河流与海水中悬沙的来量, 其次为河口环流的强度, 此外, 沉降

速度也起一定的作用。不同河流由于上述因素的差异, 最大浑浊带的浓度也有很大差异; 例如,

圣劳伦斯河仅为 10 ～40 毫克 /升; 泰晤士河为 300 ～800 毫克 /升, 而德梅拉河可达 1 000 ～

10 000 毫克 /升。

最大浑浊带的位置一般与盐度梯度区的上界相符, 它亦因洪、枯径流及大小潮汛的变化而

具有周期性的位移。在一个潮流周期中, 盐水楔随潮位移的距离可达十几千米, 甚至二十千米

以上, 最大浑浊带除了有相应的进退外, 突出表现为含沙浓度的消长变化, 它在全潮周期中经历

着二次成长、二次衰减的过程。当底层涨落潮流速逐渐增大, 潮流冲刷河槽, 使落淤的泥沙再浮
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起, 最大浑浊带成长; 至涨、落急后一小时许, 其规模和量值达到峰值, 当涨落潮流速不断减小

时, 部分悬沙逐渐沉降, 涨落憩后, 最大浑浊带明显衰减。长江口最大浑浊带的变化范围为 25

～46 公里之间, 表层含沙浓度不高, 仅 0. 1 ～0. 7 千克 /立方米, 底层往往高达 8 ～10 千克 /立方

米, 其核心部分近底层含沙浓度特高, 可出现 0. 2 ～1. 2 米厚的浮泥层运动, 其含沙浓度甚至可

达 17 ～400 千克 /立方米。

试验研究表明, 河口区最主要的沉积带是在最大浑浊带的向海侧。

二、径流向海汇集效应

( 一) 径流补给对近岸海区的冲淡效应

表 3 - 21 各大洲径流量

洲 ( 连同岛 ) 流量 ( km3 )

欧洲     2 970 #

亚洲     14 100 #

非洲     4 600 #

北美洲    8 180 #

南美洲    12 200 #

大洋洲    2 510 #

南极洲    2 310 #

全部陆地面积 47 000 #

其中外流区面积 46 000 #

地球上参与水循环的水量, 相当于全球

多年平均蒸发量, 其中 39 . 5% 形成为河川径

流, 最终汇入海洋。各大洲的径流量见表

3 - 21。其中亚洲径流占全球 31% , 南美洲占

25% , 北美洲占 17% , 非洲占 10% 。各大洋

获得的径流量见表 3 - 22, 其中大西洋约获

得陆地地表径流总量的 52% , 其次为太平

洋, 占 27. 2% 。河流水量有季节变化及丰枯

水年的年际变化, 因而海洋获得的地表径流

量也具有随丰枯水文年及随季节而变化的

特性, 见表 3 - 23。

表 3 - 22 世界大洋获得的径流量

大    洋 面积 ( km2 ) 径流量 ( km 3 ) 占百分比 ( % )

太平洋 17 968 l12 570 D27 ª. 2

大西洋 10 646 l24 480 D52 ª. 9

印度洋 7 492 X5 990 012 ª. 9

北冰洋 1 409 X3 240 07 –. 0

合 计 37 515 l46 280 D100 ç

表 3 - 23 中国径流入海水量及季节分配

海   域
入海径流量 入海径流量 4 季分配 ( % )

亿立方米 % 春 ( 3—5 月 ) 夏 ( 6—8 月 ) 秋 ( 9—11 月 ) ( 冬 12 —2 月 )

渤 海   892 “. 28   4 ½. 7   14 �. 4   45 v  32 ‹. 1   8 µ. 5

黄 海 782 “. 50 4 ½. 2 10 �. 6 72 v. 6 13 ‹. 6 3 µ. 2

东 海 12 173 “. 22 64 ½. 7 22 �. 9 39 v. 3 27 ‹. 5 10 µ. 3

南 海 4 744 “. 83 25 ½. 2 20 �. 0 50 v. 0 23 ‹. 3 6 µ. 7

直入太平洋 230 “. 44 1 ½. 2 12 �. 7 28 v. 7 43 ‹. 9 14 µ. 7

总  计 18 823 “. 27 100 ½

地表大量淡水径流入汇海洋, 起着冲淡海水的作用, 即对陆缘海起着冲淡效应。以北太平
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洋为例, 见表 3 - 24 , 北太平洋各纬度盐度分布虽各有差异, 但大体均在 33% ～35‰范围内变

表 3 - 24 北太平洋盐度分布

纬度 盐度‰

40° 33 V. 64

35° 34 V. 16

30° 34 V. 77

25° 35 V. 00

20° 34 V. 88

15° 34 V. 67

10° 34 V. 29

5° 34 V. 35

0° 35 V. 11

动, 而中国沿海, 由于每年约 1 . 9 万亿立方米

的淡水径流入汇, 表层海水的盐度一般仅为

24% ～31‰, 而且亦随季节而变。从表 3 -

25, 可见我国沿海盐度远较同纬度太平洋大

洋区盐度小得多, 而且也具有冬春季节入海

流量比重小时, 盐度大于全年平均值, 夏秋

季节入海流量大时, 盐度小于全年平均值的

特性。

大河河口、海湾地区则盐度还要低, 以

杭州湾北部近岸水域为例, 其涨潮平均盐度

通常为 10% ～16‰, 落潮略低, 一般低 0 . 2‰左右, 见表 3 - 26。其沿程分布, 从口门向内逐渐降

低, 南汇嘴比金山石化厂前沿约高 5‰, 涨落潮平均盐度差, 口门相差无几, 仅为 0. 09‰, 越向上

游差值越大, 到石化厂前沿差值可达 0. 4‰, 这是符合入海河口盐度分布规律的。

表 3 - 25 中国沿海典型站多年平均逐月表层海水盐度( ‰)

纬度 站名 1 §2 Æ3 å4 �5 #6 B7 a8 €9 Ÿ10 Ò11 ñ12 �平均

39°55′ 秦皇岛 29 •. 93 30 ž. 17 30 ½. 30 30 Ü. 52 30 û. 50 30 �. 44 29 9. 63 28 X. 86 28 w. 95 29 –. 26 29 µ. 66 30 Ô. 03 29 ó. 88

37°33′ 烟台 29 •. 35 29 ž. 66 30 ½. 25 30 Ü. 61 30 û. 68 30 �. 67 30 9. 17 29 X. 60 29 w. 72 29 –. 95 29 µ. 91 29 Ô. 28 29 ó. 99

24°27′ 厦门 28 •. 16 28 ž. 17 27 ½. 77 27 Ü. 21 26 û. 19 24 �. 76 28 9. 40 27 X. 86 28 w. 00 28 –. 40 28 µ. 50 28 Ô. 28 27 ó. 64

表 3 - 26 杭州湾北部近海水域涨落潮盐度平均值( ‰)

地  点 金山石化厂前沿水域 金汇河口 南汇嘴前沿

位于 - 5 米线测站 1 #2 ³3 C4 Ó5 c

涨潮盐度平均值 10 æ. 086 10 v. 038 9 ò. 903 13 –. 737 15 &. 594

落潮盐度平均值 9 Ò. 668 9 b. 739 9 ò. 672 12 –. 618 15 &. 507

( 二) 泥沙向海输入陆地不断延伸

由于陆地表面受到流水侵蚀, 河流携带大量陆地固体物质输向海洋。据调查, 世界上河流

每年排入海洋的泥沙大约为 150 亿吨, 从亚洲河流排入海洋的泥沙每年达 60 多亿吨, 南美洲 20

多亿吨, 北美洲 15 亿吨, 大洋洲 30 多亿吨, 非洲 5. 3 亿吨, 欧洲 2. 3 亿多吨。此外大陆每年向

海洋还输出大量悬浮物质, 见表 3 - 27。这些物质遇到含盐较高的海水往往絮凝沉积于海底,

( 陆缘) 一方面增加了海洋悬浮沉积物, 另一方面在河口区形成各种类型的三角洲, 使陆地逐渐

向海洋延伸, 见图 3 - 83。

( 三) 陆地元素不断向大海迁移

河水的理化性质、补给来源、环境条件、人类活动等影响了河水的化学组成。河水中不同的化

学成分, 每年都以离子径流形式迁移入海。据估算, 我国河流总离子径流量为 42 445 万吨, 见表

3 - 28, 相当于 44. 2 吨 /公里
2·年的盐类随水流失, 外流流域离子径流量最后都汇入海洋。我国

汇入太平洋离子径流量占全国总量的 81. 14% 。日积月累, 使陆上的化学元素不断地向海迁移。
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表 3 - 27 世界大陆输向海洋悬浮物质的年输出量

洲  别
流入海洋总面积

( 海里2 )

悬浮沉积物年输出量

( 吨 /海里 2 ) 109 吨

亚洲 10 400 000 û1 530 w15 Ö. 91

欧洲 3 600 000 û90 w0 Ö. 32

北美洲 800 000 û245 w1 Ö. 96

南美洲 750 000 û160 w1 Ö. 20

非洲 700 000 û70 w0 Ö. 54

澳大利亚 200 000 û115 w0 Ö. 23

共  计 39 200 000 û20 Ö. 16

图 3 - 83 黄河口新三角洲入海河道变迁
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表 3 - 28 中国河流离子径流特征

流  域
流 域 面 积 离子径流量

km2 L占全国 % 万 t 占全部%

离子径流模数

( t / km2· a)

外
流
流
域

太平洋

印度洋

北冰洋

全部外流流域

5 444 595

624 375

50 860

6 120 030 ³

56 Ê. 71

6. 52

0. 53

63. 76

34440

3 278

64

37 782 Ó

81 ê. 14

7 . 72

0 . 15

89 . 01

63 N. 2

52 . 5

12 . 5

61 . 7

内陆流域 3 479 970 ³36 Ê. 24 6 463 Ó10 ê. 99 12 N. 8

全  国 9 600 000 ³100  42 445 Ó100  44 N. 2

复习思考题

1. 陆地表面水由哪些水体组成? 它们在地表水循环系统中各具有什么功能?

2. 试分别阐述各种径流成分的产流机制和产流条件? 并对比超渗地面径流与饱和地面径流的差异性。

3. 什么叫流域汇流? 影响流域汇流的因素有哪些?

4. 何谓等流时线? 何谓单位线? 用其推得的流量过程线各有什么优缺点?

5. 斯坦福Ⅳ模型和三水新安江模型的基本结构如何? 各有何优缺点?

6. 试述正常径流量的意义及其推求方法。

7. 分别阐述径流年际变化 , 年内变化的主要影响因素?

8. 何谓洪水波? 它在运动过程中为什么会变形?

9. 河水的环流运动对河流泥沙运动及河槽演变有哪些影响?

10. 试述推移质与悬移质运动力学因素的区别。

11. 试述冰川积累与消融的基本规律及其意义。

12. 试分析冰川对河流的补给作用 , 并分析冰川与大气、海洋的相变转换关系。

13. 试述水库异重流的形成及其特性。

14. 试举例分析湖泊的调蓄作用。

15. 试述湖泊演化的基本规律。

16. 试述河海交汇区水文的基本特征。

17. 径流向海汇集将产生哪些环境效应?
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第四章 海洋的结构与海水的运动

人类赖以生存的地球, 海洋占了它表面积的 70. 8% , 约 3. 62 亿平方公里。而在人类数千

年的文明历史进程中, 海洋作为生活环境, 一直受到人们的极大关注。研究发生在海洋中的物

理、化学、生物、地质、地貌等各种自然现象和过程, 以及它们之间的相互关系, 深知海洋调节着

地球的气候, 蕴藏着非常丰富的动力资源、矿产资源、生物资源、化学资源和水资源, 它是天然的

交通“大道”, 又是认识宇宙、发展自然科学的理想试验场。现代科学技术成就, 进入 20 世纪 60

年代以后, 海洋更成为国际上的重点研究对象之一。

海洋孕育着大量的生物资源, 其中仅鱼类就有 25 000 种左右, 而现今成为人们捕捞对象的

不过 200 种; 软体动物有 80 000 种, 已被开发利用的只不过是其中经济价值较高的少数几种;

甲壳类 20 000 种, 目前被利用的主要是一些个体较大的种类。据初步估算, 海洋每年可捕鱼的

总潜力约在 2. 6 亿吨到 4. 5 亿吨之间, 仅南极磷虾, 在不破坏南大洋生态平衡的前提下, 每年就

可捕捞 7 000 万吨以上, 几乎接近目前世界的渔获总量。应当指出, 在现有世界的渔产量中, 有

92% 捕自占世界总面积 7. 6% 的浅水大陆架区域, 而对 200 海里 ( 370. 4 千米) 专属经济区以外

的占海洋总面积 60% 的公海, 迄今没有得到充分开发利用。

在世界海洋大陆架沉积盆地中, 石油蕴藏量估计达 2 500 亿吨, 约占全球储量的 45% ; 已经

探明的天然气储量为 14—17 亿立方米, 占全球 26% 左右。如果把大陆架以外的海底石油和天

然气都计算在内, 这个数字还要大得多。在稀有金属和贵金属方面, 占世界产量 96% 的锆石,

90% 以上的金红石, 半数以上的独居石和钛铁矿, 以及部分金刚石、锡石等产于海滨砂矿中。这

些矿物是国防冶金、航空航天与原子能工业的重要原料。含大量铁、铜、铅、锌、银、金的多金属

软泥, 是一种具有很大经济价值的潜在资源。此外, 已经探明在大陆架区域还蕴藏 254 亿吨铁、

3 000 亿吨磷钙矿、几千万吨硫磺矿和大量的煤。

产于水深 2 000 ～4 000 米深海底锰结核, 是一种当前举世瞩目的矿产。它含有锰、铁、铜、

钴、锆、镭、钛、钍、铊等 40 多种稀有元素。据估计, 大洋底锰结核总储量约为 3 万亿吨, 其中含

锰 4 千亿吨, 是陆地 67 倍; 镍 164 亿吨, 是陆地的 273 倍; 铜 88 亿吨, 是陆地 21 倍; 钴 58 亿吨,

是陆地的 967 倍; 等等。

海洋水是地球上最大液体矿藏。在全球 135 亿亿吨海水中, 溶存 80 多种元素, 分别可提取

盐量 5 亿亿吨, 镁 3 100 万亿吨, 硫 3 050 万亿吨, 钙 660 万亿吨, 钾 620 万亿吨, 溴 89 万亿吨, 锶

12 万亿吨, 硼 7 万亿吨, 以上这些元素占整个海水溶存元素的 99% 以上。

喧腾不息的海洋, 还蕴藏有用之不竭的动力资源。据估计, 世界海洋能的功率, 潮汐能为

0 . 03× 10
1 2
瓦, 波浪能为 2. 7× 10

12
瓦, 海流能为 0. 05× 10

12
瓦, 海水温度差能为 2× 10

12
瓦, 盐度

差能为 2. 6× 10
12
瓦。这些能量, 也都必将成为人类可利用的新能源。

地球上出现的风云雨露、冷暖干湿, 短期的天气变化和长期的气候变迁, 从大范围讲, 直接

或间接都和浩瀚的海洋有关。虽然人们对这些过程的机理尚未透彻了解, 但地球是一个整体,

海洋和大气是相互联系而又相互影响的。
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第一节 海洋的组成与结构

地球上广大连续的咸水水体的总称为海洋。地球上陆地全部为海洋所分开与包围, 所以陆

地是断开的, 没有统一的世界大陆; 而海洋却是连成一片, 各大洋相互沟通, 它们之间的物质和

能量可以充分地进行交流, 形成统一的世界大洋, 使海洋具有连续性、广大性, 成为地球上水圈

的主体。

一、海洋的组成

由于海水所处的地理位置及其水文特征的不同, 从区域范围上可分为洋、海、海湾、海峡等,

它们共同组成了海洋。

( 一) 洋

洋是世界大洋的中心部分和主体部分, 它远离大陆, 深度大, 面积广, 不受大陆影响, 具有较

稳定的理化性质和独立的潮汐系统以及强大洋流系统的水域( 表 4 - 1 ) 。世界大洋分为 4 个部

分, 即: 太平洋、大西洋、印度洋和北冰洋。每个大洋都有自身的发展史和独特的形态。其中太

平洋和北冰洋以白令海峡为界, 即从楚科奇半岛的迭日涅夫角开始, 经白令海峡, 通过奥米德群

岛至苏厄德半岛的威尔士太子角。白令海峡宽度仅 86 千米, 海槛最大深度 70 米, 最小深度只

有 42 米, 这就大大限制了太平洋与北冰洋之间的水交换; 太平洋与印度洋其界线沿马来半岛、

通过马六甲海峡北端、苏门答腊岛两岸、爪哇岛南岸、帝汶岛南岸、新几内亚岛南岸, 经过托雷斯

海峡和巴斯海峡, 继而沿塔斯马尼亚岛南角的经线( 东经 147°) 一直到南极; 太平洋与大西洋以

通过南美洲南端合恩角的经线( 西经 60°) 为界; 大西洋与印度洋以通过非洲南端厄加勒斯角的

经线( 东经 20°) 为界; 大西洋与北冰洋的界线, 以格陵兰 - 冰岛海脊、冰岛 - 法罗海槛和威维

亚、汤姆逊海岭( 冰岛与英国之间) 一线为界。

表 4 - 1 大洋面积、体积和平均深度

大  洋 面积 ( 106 km2 ) 体积 ( 106 km3 ) 平均深度 ( m)

太平洋 181 À. 344 714 Ž. 410 3 940 ·

大西洋 94 ¬. 314 337 Ž. 210 3 575 ·

印度洋 74 ¬. 118 284 Ž. 608 3 840 ·

北冰洋 12 ¬. 257 13 z. 702 1 117 ·

总 计 362 À. 033 1 349 °. 929 3 729 ·

位于大洋边缘, 被大陆、半岛或岛屿所分割的具有一定形态特征的小水域, 称为海、湾和海

峡。

( 二) 海

海是靠近大陆, 深度浅( 一般在二三千米之内) , 面积小, 兼受洋、陆影响, 具有不稳定的理

化性质, 潮汐现象明显, 并有独立海流系统的水域。根据海被大陆孤立的程度和其地理位置及

其它地理特征, 可将海划分为地中海和边缘海。地中海又可划分为: 陆间海和内陆海。

陆间海是介于两个以上大陆之间, 并有海峡与相邻海洋相连通的水域, 一般深度较大, 如

亚、欧、非大陆之间的地中海; 内陆海是深入大陆内部, 海洋状况受大陆影响显著, 海的个性很

强, 如黑海、红海等。
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边缘海是位于大陆边缘的水域, 一部分以大陆为界, 另一部分以岛屿、半岛、群岛与大洋分

开。与大洋的水交换比较自由。靠近大陆一边受大陆影响大, 水文状况季节变化显著; 靠大洋

一边受大洋影响大, 水文状况比较稳定。

( 三) 海湾

海湾是海洋伸入大陆的部分, 其深度和宽度向大陆方向逐渐减小的水域。一般以入口处海

角之间的连线或湾口处的等深线作为洋或海的分界线。海湾的特点是潮差较大。

( 四) 海峡

海峡是连通海洋与海洋之间狭窄的天然水道。如台湾海峡、马六甲海峡、直布罗陀海峡等。

其水文特征是水流急, 潮速大, 上下层或左右两侧海水理化性质不同, 流向不同。

二、海洋运动的结构

( 一) 海洋形态结构

根据海底地貌的基本形态特征, 可分成大陆边缘、大洋盆地、洋中脊三个单元, 见表 4 - 2。

表 4 - 2 各种海洋地貌形态类型所占面积

地 貌 形 态 类 型
面   积

( 106 km2 )

占海洋面积

( % )

占地表面积

( % )

大
陆
边
缘

大  陆  架

大  陆  坡

大  陆  基

岛弧、海沟

27. 5

27. 9

19. 2

6. 1

7 4. 5

7. 8

5. 3

1. 7

5 9. 4

5 . 5

3 . 8

1 . 2
大
洋
盆
地

深海盆地

火山、海峰

海底高原

151. 3

5. 7

5. 4

41 4. 8

1. 6

1. 5

29 9. 7

1 . 1

1 . 1

洋中脊 118 é. 6 32 	. 7 23 &. 2

1. 大陆边缘 大陆边缘一般包括大陆架、大陆坡和大陆基( 大陆隆) , 约占海洋总面积的

22% 。大陆架或大陆浅滩是毗连大陆的浅水区域和坡度平缓区域, 是大陆在海面以下的自然延

续部分, 通常取 200 米等深线为大陆架外缘。大陆架宽度极不一致, 最窄的仅数公里, 最宽可达

1 000 千米, 平均宽度约 75 千米。

大陆坡和大陆基构成了由大陆向大洋盆地的过渡带。大陆坡占据这一过渡带的上部, 水深约

200 ～3 000 米的区域, 坡度较陡。大陆基大部分位于 3 000 ～4 000 米等深浅之间, 坡度较缓。

2. 大洋盆地 大洋盆地是世界海洋中面积最大的地貌单元, 其深度大致介于 4 000—6 000

米之间, 约占世界海洋总面积的 45 % 左右, 由于海岭、海隆以及群岛和海底山脉的分隔, 大洋盆

地分成近百个独立的海盆, 主要的约有 50 个。

3. 大洋中脊 洋中脊或中央海岭是世界大洋中最宏伟的地貌单元。它隆起于海洋底中央

部分, 贯穿整个世界大洋, 成为一个具有全球规模的洋底山脉, 大洋中脊总长约 80 000 千米, 相

当于陆上所有山脉长度的总和; 面积约 1. 2 亿平方千米, 约占世界海洋总面积的 32. 7% 。洋中

脊的顶部和基部之间的深度落差平均 1 500 米。
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4. 海沟 海沟主要分布在大陆边缘与大洋盆地交接处, 是海洋中最深区域, 深度一般超过

6 000米。世界海洋总共有 30 多条海沟, 约有 20 条位于太平洋, 大多数海沟沿着大陆边缘或岛

链伸展, 宽度小于 120 公里, 深度达 6 ～11 公里; 深度大于 1 万米的海沟有马里亚纳海沟、汤加

海沟、千岛 - 勘察加海沟、菲律宾海沟、克马德克海沟, 均位于太平洋。其中, 马里亚纳海沟的查

林杰海渊深达 11 034 米, 是迄今所知海洋中的最大深度。

( 二) 海水运动结构

广阔无垠的海洋, 永远处于不停的运动之中。水的运动不仅仅发生在表层, 而且直到近底

层的深处。水的移动不仅可以在水平方向上, 而且也发生在垂直方向上。

海水的运动不仅是输送水量, 而同时输送能量和物质促进了海洋生态的良性循环和影响着

全球的气候和天气。

引起海水运动的原因很多。其中主要有: 天体作用、太阳辐射作用、大气压力梯度等等, 使

海水运动形成多种多样的结构形式, 但海水运动结构主要有: 规模宏大首尾相接的洋流系统; 周

期性涨落和水平运动的潮汐系统; 澎湃激荡的波浪系统; 永无休止的混合系统。对它们进行研

究, 由分析到综合, 最后达到认识海水总的运动规律的目的。

第二节 波  浪

图 4 - 1 波浪水质点的运动

一、波浪概述

波浪是海洋、湖泊、水库等宽敞水面上常见的

水体运动, 其特点在于每个水质点作周期性运动,

所有的水质点相继振动, 便引起水面呈周期性起

伏。因为水是一种流体, 它在外力( 风、地震等) 作

用下, 水质点可以离开原来的位置, 但在内力 ( 重

力、水压力、表面张力等 ) 作用下, 又有使它恢复原

来位置的趋势。因此, 水质点在其平衡位置附近作

近似封闭的圆周运动, 便产生了波浪, 并引起了波

形的传播( 图 4 - 1 ) 。由此可见, 波浪的传播, 并不

是水质点的向前移动, 而仅是波形的传递。

( 一) 波浪要素

图 4 - 2 波浪要素示意图

波浪的尺度和形状, 通常用波浪要素来表述。

波浪的基本要素有: 波峰、波谷、波顶、波底、波高、

波长、波陡、周期、波速等见图 4 - 2。
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波峰是静水面以上的波浪部分; 波谷是静水面以下波浪部分; 波顶是波峰的最高点; 波底是

波谷的最低点; 波高( h) 是波顶与波底间的垂直距离; 波长( λ) 是两相邻波顶或波底间的水平距

离; 波陡( σ) 是波高与半个波长之比; 波浪周期( τ) 是两相邻的波顶( 或波底) 经过同一点所需

要的时间; 波速( c) 是波形移动的速度, 即波长与波浪周期之比值:

c =
λ
τ

( 4 - 1)

波向线是表示波浪传播方向( 浪向) 的线; 波峰线是与波向线正交, 并通过波峰的线。

( 二) 海洋中波的分类

海洋中波的种类很多, 分法不一, 现分类如下:

1. 按波的周期( 频率) 分类 按波的周期可分为表面张力波、短周期重力波、长周期重力

波、长周期波和长周期潮波( 图 4 - 3 ) 。图中表明了各种频率的波浪所包含的相对能量。重力

波具有周期为 1 至 30 秒的波浪, 其中周期为 3—15 秒的波浪, 对海岸工程问题往往比较重要。

图 4 - 3 根据周期和频率划分的各类波浪示意图

2. 按成因分类

1 ) 风浪和涌浪 在风的直接作用下, 水面出现的波动, 称风浪; 风浪离开海区传至远处或

风区里, 风停息后所留下的波浪, 则称为涌浪( 波) 。

2 ) 内波 发生在海洋内部, 由两种密度不同的海水作相对运动而引起的波动现象。

3 ) 潮汐波 海水在引潮力作用下产生的波浪。

4 ) 海啸 由火山, 地震或风暴等引起的巨浪。

3. 按水深分类 按照水深相对波长大小可分为深水波和浅水波。

1 ) 深水波 是水深相对波长很大的波, 这种波动主要集中在海面以下一个较薄的水层内,

又称为表面波或短波。

2 ) 浅水波 是水深相对波长很小的波, 又称为长波。

4. 按波形的传播性质分类

1 ) 前进波( 进行波)  波形不断地向前传播的波浪, 称前进波或进行波。

2 ) 驻波 波形不向前传播, 只是波峰和波谷在固定点不断地升降交替着的波浪, 称驻波。

·181·



二、小振幅波和有限振幅波

波浪是一种十分复杂的现象, 它千变万化, 但最主要的特点就是水面有周期性起伏。就某

图 4 - 4 对于不同的波长、波速与水深的关系

一时刻讲, 每经过一定距离出现一个

峰或谷; 就某固定地点来讲, 每经过

一定时间出现一个峰或谷。正弦曲

线( 或余弦曲线) 具有同样的周期性,

所以用它来描述波浪变化是一个最

简单、最初步途径; 其次, 分析这种简

单波动的特性, 可以近似地说明海上

的波浪现象; 另外, 把多数简单的波

动( 正弦波 ) , 迭加起来, 即可说明更

复杂的波浪现象, 这是当前研究海浪

的主要方法之一。

研究液体表面波动理论很多, 这

里只介绍小振幅波动和有限振幅波

动的理论。

( 一) 小振幅波动( 线性波动)

小振幅波动是指波高远小于波长( hn λ) 的简单波动。这种假定, 是某些实际波动的一种

近似, 但就其所得理论结果来看, 尚能说明海洋中的一些波动现象。

1. 短波( 深水波)  短波就是波长相对于水深很小的一种波动, 当其波形向前传播时, 称为

前进波。

1 ) 小振幅前进波 观测表明, 液体表面出现的前进波, 当波高甚小时 ( h /λ、< 1 /100 ) , 其

波形接近于一条不断向前移动的简谐曲线。其波长、波速、周期和水深有密切关系, 见图 4 - 4。

对于不同深度水域, 进行波的中间地带速度可由下式表示:

Cs =
gλ
2π

tan h
2πh
λ

( 4 - 2)

短波( 深水波) 速度公式如下:

Cs =
gλ
2π

( 4 - 3)

长波( 浅水波) 速度公式如下:

Cs = gh ( 4 - 4)

式中, Cs 为速度; h 为水深;λ为波长; g 为重力加速度; tan h
2πh
λ

为双曲线函数, 称为双曲线正切。

一般前进波的波长、周期和波速的关系为:

λ= ct ( 4 - 5)

即可得: λ=
gt

2

2π
tan h

2πh
λ

( 4 - 6)
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( 4 - 2) , ( 4 - 5) 两式表示波长、波速都与水深有关, 与波高无关。

同样, 深水波( 短波) ( 4 - 5) 式可简化为:

λ=
gt

2

2π
( 4 - 7)

若将 g 及 π的数值代入, 便可得到短波( 深水波) 的波长、周期和波速三者的简单关系 ( 单

位为米、秒和米 /秒) , 见表 4 - 3。

表 4 - 3 波长、周期和波速关系

已  知  T 已  知   λ 已  知   c

c = 1 ö. 56T λ= 1 Ï. 56 T2 c = 1 •. 25 λ T = 0 ’. 8 λ T = 0 Œ. 64c λ= 0 F. 64c2

上述关系虽是在小振幅的假定下求得的, 但能近似地应用于实际的海浪。表 4 - 4 给出实

测值与计算值的比较。

表 4 - 4 深水波各要素的观测值和计算值的比较

海

区

波速 ( 米 /秒 ) 波长 ( 米 ) 周期 ( 秒 )

观
 
测
 
值

计  算   值

根据 根据

gλ
2π

gT
2π

观
 
测
 
值

计  算   值

根据 根据

2 πc2 °

g

gT2 _

2π

观
 
测
 
值

计  算  值

根据 根据

2πλ
g

2πc
g

大西洋信风带 11 �. 2 10 —. 8 10 Z. 5 65 270 £60 f5 ™. 8 6 �. 0 6 Ê. 2

印度洋信风带 12 �. 6 13 —. 1 13 Z. 7 96 288 £104 f7 ™. 6 7 �. 3 6 Ê. 9

南大西洋西风带 14 �. 0 15 —. 5 17 Z. 1 133 2109 £163 f9 ™. 5 8 �. 6 7 Ê. 8

印度洋西风带 15 �. 0 15 —. 2 13 Z. 7 114 2125 £104 f7 ™. 6 8 �. 0 8 Ê. 3

中 国 近 海 11 �. 4 11 —. 9 12 Z. 4 79 272 £86 f6 ™. 9 6 �. 6 6 Ê. 3

西 太 平 洋 12 �. 4 13 —. 6 14 Z. 7 102 285 £121 f8 ™. 2 7 �. 5 6 Ê. 9

图 4 - 5 波动随深度增加而减弱示意图

理论证明, 波动是随深度而迅速减弱的, 见图 4 -

5。水质点的轨迹半径( 或波浪的振幅) 随深度增加, 按

指数律递减:

r = r0 e
- k h

( 4 - 8)

式中, r0 = α, k =
2π
λ

, 由于质点速度 u = rσ, 所以:

u = u0 e
- k h

  ( 其中 u0 = σα) ( 4 - 9)

因此, 水质点的运动速度和振幅一样, 也随着深度增加按指数律递减( 表 4 - 5 ) 。

表 4 - 5 波动振幅随深度变化之值

深度 ( λ) 0 :1 /9 Ô2 /9 E3 /9 ¶4 /9 '5 /9 ˜6 /9 	7 /9 z8 /9 ë1 �

r / r0 ( α/α0 ) 1 :1 /2 Ô1 /4 E1 /8 ¶1 /16 ;1 /32 ¬1 /64 �1 /128 ¢1 /256 �1 /512 l

2 ) 小振幅驻波( 立波)  进行波在其传播过程中, 当进行波遇到海岸时便反射回去, 形成反

射波, 它与进行波相干涉, 便形成驻波, 它是由两组振幅、波长及周期相同而传播方向相反的波
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叠加而成的( 图 4 - 6 ) 。

图 4 - 6 驻波示意图

驻波的特点是波峰没有水平移动, 波峰和

波谷在一定海区内, 具有周期性的升降运动,

升降幅度最大断面, 称为波腹( 图 4 - 7) ; 波面

上没有升降的点, 称为波节。在驻波中, 水质

点运动不同于前进波, 在波腹处的水质点, 只

有垂直方向的运动; 在节点处的水质点, 仅有

图 4 - 7 两列进行波叠加形成的驻波

水平方向的运动; 此外, 在波面上其余各

点, 既有水平分速, 也有垂直分速。驻波水

质点运动轨迹, 不是圆形, 也不是椭圆形,

而是抛物线形, 质点运动速度最大值比余

波大一倍, 波高为原来波高的两倍, 而波长

却保持不变, 相邻两个波节间的水平距离

为半个波长。

2. 长波( 浅水波)

除了上面讨论的短波之外, 在海洋里

还存在一种波长很长的波浪。这种波浪不

易察觉, 需用仪器进行观测。例如潮波, 其

波长有时可达数千米, 但波高相对于波长

来说极其微小。λ/k 甚大, ( 4 - 2 ) 式中的

tan h
2πh
λ

ǚ
2πk
λ

, 长波的速度由下式决定:

c = gk ( 4 - 10)

上式指出长波波速只取决于水深, 而

与波长无关。这一结论符合实际情况。如

大洋平均深度为 3 800 米, 按式( 4 - 10 ) 计

算, 得到长波波速为 690 千米 /时, 即便在

浅海, 深度以 200 米计, 波速尚能达到 160

千米 /时, 可见长波速度传播之快。

长波中的水质点运动与短波也有所不

同, 其运动轨迹为一扁椭圆, 长轴随水深变

化不大( 图 4 - 8 ) 。也就是水平速度随深度几乎不变, 只在海底附近, 由于海底摩擦的影响而迅

速减小, 在海底质点运动为零。但短轴随深度的加大, 则呈线性递减。因此, 当达到一定深度

后, 水质点的运动轨迹实际上已接近于一直线, 质点基本上只作前后的往复运动, 而不具有垂直

速度。

( 二) 有限振幅波动

上面讨论了小振幅波的某些性质。讨论时, 假定了波动的振幅相对于波长为无限小, 在这

种假定之下, 因波动引起的流体质点速度均可视为小量, 因此波动函数所应满足的方程和边界
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图 4 - 8 深水波、浅水波和半深水波的流线和质点运动轨迹

图 4 - 9 波的形状

条件都是线性的, 正因为如此, 这些波动属

于线性波动理论的范畴。事实上, 在小振

幅假定之下得到的结果, 无法解释实际波

动中的某些现象。为了获得更接近于实际

情况的理论结果, 许多学者努力在理论上

加以发展, 于是出现了有限振幅波动的理

论。

有限振幅波有正弦波 ( 摆线波) 、斯托

克斯波、椭圆余弦波和孤立波 4 种类型( 图

4 - 9) 。

1. 斯托克斯波 除了振幅相对于波长不视为小量这一点外, 它与前面讨论过的小振幅前

进波类似, 也是一种无旋转的、表面呈周期性起伏的波动。事实上, 小振幅前进波是斯托克斯波

的一种特殊情况, 如果取斯托克斯波的最低阶段 ( 一阶) 近似, 它就是小振幅前进波。这种波动

是斯托克斯于 1847 年提出的。此后, 由于应用方面的需要, 许多学者对这种波动进行了大量的

研究, 其结果在海洋工程和海浪研究方面都得到了应用。

斯托克斯波波面随地点呈现周期性起伏, 且不变形状地以固定波速向前传播, 其振幅与波

长相比不能视为无穷小量。分析这种波动时, 假定流体为不可压缩流体, 运动是无旋转的, 重力
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为惟一外力, 表面压强为常值。

2. 正弦波( 摆线波)  就其外形而言与斯托克斯波类似, 波面呈现周期性的起伏, 但它是在

水质点轨迹为圆( 深水情形) 或椭圆( 常深度水域情形) 的假定之下推导出来的。另外一个重要

特点是波动流场为有旋流场。这种波动最早是由捷克学者格尔斯蒂纳于 1802 年提出来的, 但

一直未得到人们的重视。60 年代以后, 由于造船和航运事业的需要, 又以不同的方法研究了这

种波动, 并得到了与格尔斯蒂纳相同的结果。以后推广到有限深水域, 得到了所谓椭圆摆线波。

其结果在海洋工程中得到了比较广泛的应用。

1 ) 水深为无限时的摆线波 深水摆线波是从以下几个假定出发的:① 海洋是无限深和无

边际的; ② 海水是由许多水质点组成的, 它们之间没有内摩擦力存在;③ 参加波动的一切水质

点均作圆周轨迹运动, 当水质点运动时, 在水平方向上水质点运动轨迹的半径皆相等, 在垂直方

向上水质点运动轨迹的半径随水深的增加而减小, 波动前位于同一水平线上的水质点位相皆相

图 4 - 10 波浪水质点运动

同, 即一切水质点角速度均相等。

图 4 - 10 为海洋中任取一 xOz 部面, 当

某一深度 ( z) 上的水质点( M) 波动发生时,

水质点将沿圆轨迹运动, 水质点在圆周上的

位置, 将由 θ角的大小来决定。其摆线波二

维方程为:

x′= x + PM = x + rsin θ

z′= z - PO = z - rcos θ
( 4 - 11)

在垂直方向上, 水质点运动轨迹的半径

( r) 随水深的增加而按指数律减小, 其方程如( 4 - 8) 式。

2 ) 水深为有限时的摆线波 当水深小于 1 /2 波长时, 为浅水区。浅水区波浪因受海底摩

擦阻力的影响, 具有波速小、波长变短、波高略增的特点。水质点运动轨迹由圆形变为椭圆形,

波形变为椭圆摆线波( 图 4 - 11) , 其摆线波方程为:

图 4 - 11 浅水波水质点的运动与波形的传播

x′= x + asin θ

z′= z - bcos θ
( 4 - 12)

式中, a 为 z 处椭圆长半径; b 为 z 处椭圆短半径。

当波传入相当于 1 /25λ水深时, 水质点运动轨迹已不是圆形, 也不是椭圆形, 而是在两个焦

点之间作往复的直线运动, 这种波称为非常浅水波。

3. 孤立波 孤立波与前两种有限振幅波有显著差异, 它只有一个波峰或波谷, 而且只出现

于浅水水域中。这种波动最早是由斯各特·罗素于 1844 年在实验室中发现的, 以后从理论上

研究了这种波动, 提出了孤立波理论。由于海浪传入底坡平坦的浅水区域之后, 其图像与孤立
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波相似, 所以孤立波研究结果常用来分析近岸的海浪。

4. 椭圆余弦波 椭圆余弦波理论的特点是用椭圆函数来描述波面的形状。它属于浅水波

理论范畴。这种波动最早是由科尔特维格和德夫里斯于 1895 年提出的, 但直到最近 20 多年,

才得到了比较多的研究。浅水的小振幅波和孤立波都可以作为椭圆余弦波的极限情形而得到。

对于有限振幅波的研究, 除了摆线波以外, 都要涉及艰难繁琐的推导工作。

三、风浪和涌浪

( 一) 风浪生成和成长理论

风浪是在风的作用下所产生的波浪。它的生成是海洋研究中最基本、最困难的问题。风浪

生成机制问题的困难性是由于: 一方面, 产生浪的风本身是复杂的随机现象; 另一方面, 浪一旦

出现又影响波面附近的风。它们相互作用的结果, 气 - 水界面两侧的流场结构必然是极其复杂

的, 其严密的定量处理是十分困难的。

目前根据力学较充分的生成机制理论基于两种概念: 一为共振, 一为平流的不稳定性。前

者适用于风浪的发生和初始阶段, 后者适用于成长的主要阶段。就其适用范围而言, 二者是互

相补充的。

自然界的风具有显著的湍流特征, 当它吹行于水面时, 海水受到的正压力是不均匀的, 从而

产生水面起伏, 形成波动。另一方面, 不论变化着的压力或其产生的波动均由频率( 或波长) 不

同的成分构成, 当压力和波动中同一频率的成分间发生共振时, 该频率的波动成分随时间增大,

即风浪通过“共振”机制生成的概念。风浪通过此机制成长至一定尺度后, 有可能为再通过其

它机制继续成长提供基础。

另一种重要风浪生成理论所根据的是平流不稳定性的概念指当一种流体( 如空气) 的平流

流过另一种流体( 如水) 的表面, 而界面上的波动随时间增长时, 称平行流连同界面上的波动失

去稳定性。由于流体速度、压力、密度等的分布不同, 可出现种种形式的不稳定运动, 分析方法

的不同也导致不同流场特性。

根据流体力学观点, 当两种密度不同的介质相互接触, 并发生相对运动时, 在其分界面上就

要产生波动。在流体力学中空气被看作是一种具有压缩性的流体, 而自由水面是水和空气之间

的分界面, 当空气在海面上流动时, 由于摩擦力作用, 原接触界面成为不稳定平衡面, 必须形成

一定的波状界面, 才能维持平衡, 这种海面波动即为风成波。风成波的形态特点是: 迎风侧坡度

小, 背风侧坡度陡。

风很弱时, 海面保持平静, 但当风达到 0. 25—1 米 /秒时, 就产生毛细波, 也称涟波。对其形

图 4 - 12 风对海面的作用力

成起主要作用的不是重力, 而是表面张力。毛细波与

重力波不同之点在于毛细波越小, 传播的速度越大。

毛细波存在于海面很薄一层上, 以后随着风力的增加,

风浪也不断发展, 当风达到临界风速, 即为 0. 7—1. 3

米 /秒时, 已初步形成风成波。风浪产生与发展, 是由

风能引起的。即靠风对波浪迎风面上的正压力和切应

力把风能传给波浪 ( 图 4 - 12 ) 。三者之间有以下关
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系: ① 风与水面间切应力的大小与风速成正比; ② 作用在波浪迎风面上的正压力与背风面所形

成的压力差, 其大小同风速与波速差的平方成正比; ③ 只要波速小于风速, 风就能将能量传给

波浪; ④ 当波速等于风速时, 波浪只能吸收切应力传给波浪那一部分风能; ⑤ 当波速超过风速

时, 波浪还能吸收切应力传给波浪的能量, 这种情况给波速超过风速创造了条件。

风供给波浪能量的规律随着波浪发展的不同阶段而异。经观测和研究证实, 波速( C) 和风

速( W) 之比值( 即 C /W) 可作为标志各种波浪变化的指标。当比值小于 0. 3—0 . 4 时, 波浪吸收

风能的强度最大, 因而波高增加很快, 风浪处于发展阶段; 当这个比值等于 0. 7—0. 8 时, 波浪达

最大高度, 以后波高增加很小, 但波长和波速仍在继续增加, 因而波浪变得越来越平坦。

风速、风时、风区是决定风浪大小的主要因素。风速增大时, 波高、周期和波速都随之增大;

风时增大时, 波浪要素也随着增大;风浪是沿着风向传播的, 所以风区越大, 风浪也就越能得到

发展。如果风区较小, 虽有足够的风力和风时, 风浪也不能充分发展。上述因素不是孤立的, 而

是相互联系着的。

我国现行海浪等级见表 4 - 6:

表 4 - 6 中国现行波级表
*

波  级 波  高  范  围  ( 米 ) 海 浪 名 称

0 Þ0 Z0 Ö无    浪

1 ÞH1 /3 < 0 ². 1 H1 /10 < 0 B. 1 微    浪

2 Þ0 K. 1≤H1 /3 < 0 . 5 0 ³. 1 ≤H1 /10 < 0 . 5 小    浪

3 Þ0 7. 5≤H1 /3 < 1 . 25 0 ³. 5 ≤H1 /10 < 1 . 5 轻    浪

4 Þ1 7. 25 ≤H1 /3 < 2 . 5 1 ³. 5 ≤H1 /10 < 3 . 0 中    浪

5 Þ2 s. 5≤ H1 /3 < 4 3 ³. 0 ≤H1 /10 < 5 . 0 大    浪

6 Þ4≤H1 /3 < 6 �5 ³. 0 ≤H1 /10 < 7 . 5 巨    浪

7 Þ6≤H1 /3 < 9 �7 Ÿ. 5≤H1 /10 < 11 . 5 狂    浪

8 Þ9≤H1 /3 < 14 ,11 Û. 5≤H1 /10 < 18 狂    涛

9 ÞH1 /3≥14 ïH1 /10 ≥18 •怒    涛

  *  本表由国家海洋局提供。表中 H1 /3 是 1 /3 部分大波平均波高 ( 称之为有效波高 ) , H1 /10 是 1 /10 部分大波平均波

高。

( 二) 涌浪

当风开始平息, 或波速超过风速时, 风浪就要离开风区传到远处去, 这种波浪称为涌浪。涌

浪的出现, 表示风浪已进入消衰阶段。涌浪的特点是: 随着传播距离的增长, 波高逐步变小, 波

长和周期却不断增加, 因而涌浪变得越平缓, 波形越接近摆线波。其传播速度可相当准确地由

( 4 - 3) 式计算:

C =
gλ
2π

( 4 - 13)

风浪离开风区向外传播时, 不再得到能量, 并且常经过风力平衡或风向不同区域, 受到海水

粘滞摩擦、散射和空气阻力作用, 能量消耗很大, 从而涌浪的波高远较原来风浪的波高小。涌浪

向外传播, 水域逐渐扩大, 涌浪高度的分布变化差别很大。

涌浪的波高是衰减的, 而其周期和波长却在增加, 这是由于波长长的速度大, 短的速度小,

波长长的越来越在前面, 短的越来越落后。同时, 波长短的衰减快, 所以, 最后剩下一些周期和
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波长都大的涌浪。这些周期和波长大的涌浪传播速度快, 比大风的速度还要快, 传播的距离远,

每昼夜能穿越 2 000 公里。

四、地震、海啸与风暴潮

由火山爆发、海底地震引起海底大面积升降, 以及沿海地带山崩和滑坡等造成的巨浪, 称为

地震海啸。而由于强烈的大气扰动( 如强台风、强寒潮、强低压或地方性的风 ) 而引起海水异常

升降产生的巨浪, 称之为风暴潮。二者产生的原因虽不相同, 但它们产生的现象和破坏力却是

相同的, 所以, 一般将二者统称为海啸。

( 一) 地震海啸

破坏性的地震海啸, 只在地震构造运动出现垂直断层, 震源深度小于 20—50 公里, 而里氏

震级大于 6. 5 的条件下才能发生。没有海底变形的地震冲击或海底的弹性震动, 可引起较弱的

海啸。

海啸是一种频率介于潮波和涌浪之间的重力长波, 其波长约为几十至几百公里, 周期为

2 ～200分钟, 最常见的是 2 ～40 分钟。传播速度由下式确定:

C = gH ( 4 - 14)

式中, C 为传播速度; g 为重力加速度; H 为海区深度。

若取大洋平均深度为 4 公里, 周期为 40 分钟, 则相应的海啸波的传播速度为 713 公里 /小

时, 波长为 475 公里。在地震或扰动源的强迫力作用下, 海啸的传播可分为 3 个阶段: ① 源地

附近的传播; ② 大洋中的自由传播; ③ 近岸带中的传播。海啸在传播过程中, 如果不发生反射、

绕射和摩擦等现象, 则两波线之间的能量与波源的距离无关。波高 h 随相邻两波线间的距离 l

和水深 H 的变化服从格林定律:

h ～H
-

1
4 l

-
1
2 ( 4 - 15)

其中在绝大多数情况下, 海啸源地的海底断层呈狭带状。在水深急剧变化或海底起伏很大的局

部海区, 会出现海啸波的反射现象。在大陆架或海岸附近, 海啸在传播过程中遇到海岸边界、海

岛、半岛、海角等障碍物时, 还会产生绕射。海啸进入大陆架后, 因深度急剧变浅, 能量集中, 引

起振幅增大, 并能诱发出以边缘波形式传播的一类长波。当海啸进入海湾以后波高骤然增大,

特别是在 V 型( 三角型或漏斗型) 的湾口处更是如此。这时湾顶的波高通常为海湾入口处的 3

～4 倍。在 U 型海湾, 湾顶的波高约为入口处的 2 倍。在袋状的湾口, 湾顶的波高可低于平均

波高。海啸波在湾口和湾内反复发生反射时, 往往诱发出湾内海水的固有振动, 使波高激增。

这时可出现波高为 10 ～15 米的大波和造成波峰倒卷, 甚至发生水滴溅出海面的现象。溅出的

水珠有时可高达 50 米以上。

世界上有记载的由大地震引起的海啸, 80% 以上发生在太平洋地区。在环太平洋地震带的

西北太平洋海域, 更是发生地震海啸的集中区域。海啸主要分布在日本太平洋沿岸、夏威夷群

岛、中南美和北美。中国是一个多地震国, 但海啸却不多见。

从海面到海底, 海啸的流速几乎是一致的。当它传播到近岸处时, 海水的流速很大( 若波高

为 10 米, 流速也大致为 10 米 /秒) , 骤然形成“水墙”, 伴随着隆隆巨响, 汹涌地冲向海岸, 它可

以使堤岸决口。若最先到达的是波谷, 则水位骤落, 可看见从未裸露的水下礁石。几乎所有的
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海啸灾害都是由最初 2 ～3 级波所造成的。 ( 表 4 - 7 ) 海啸灾害常发生在第一波到达岸边几个

小时内。海啸破坏力很大, 1960 年 5 月 23 日在智利发生的海啸, 曾把夏威夷群岛希洛湾内护

岸砌壁的约 10 吨重的巨大玄武岩块翻转, 抛到 100 米外的地方。海啸给沿岸地区的人、畜、树

木、房屋建筑、港湾设施、船舶和海上建筑物等造成的严重灾害, 往往大于地震灾害。

表 4 - 7 地震海啸波级表

等    级 灾          害

1 Þ波高为 1 ～3 米 , 岸边建筑物可受到损失

2 Þ波高为 4 ～6 米 , 可冲毁岸边建筑物 , 造成生命财产的损失

3 Þ波高为 10 ～20 米 , 对岸边造成巨大损失 , 海水可侵入陆地 200 公里

4 Þ波高超过 30 米 , 称为毁灭性的灾害 , 海水可侵入陆地 500 公里

( 二) 风暴潮

由台风、温带气旋、冷锋的强风作用和气压骤变等强烈的天气系统引起的海面异常升降现

象, 叫风暴潮, 又称风暴增水或气象海啸。风暴潮是一种重力长波, 周期从几小时到几天不等,

介于地震海啸和低频的海洋潮汐之间, 振幅可达数米。风暴潮是沿海地区的一种自然灾害, 它

和相伴的狂风巨浪, 可引起水位暴涨、堤岸决口、农田淹没、房摧船毁, 从而酿成灾害。例如,

1970 年 11 月 12—13 日发生在孟加拉湾沿岸地区的一次飓风暴潮, 最大增水超过 6 米, 导致 20

余万人死亡和约 100 万人无家可归。在较大风暴潮和潮汐高潮相叠的情况下, 必然造成更大的

灾害, 但这种情况比较罕见。

通常把风暴潮分为温带气旋引起的温带风暴潮和热带风暴 ( 台风) 引起的热带风暴潮两

类。

1. 温带风暴潮 多发生在春秋季节, 中纬度沿海各地都可以见到。如北海和波罗的海沿

岸、美国东岸和日本沿岸, 经常出现这种风暴潮, 它以潮位变化的稳定和持续为特点。每逢春秋

过渡季节, 中国北部海区在北方冷高压配合南方低压( 槽) 的天气形势影响下发生的风暴潮, 也

有类似的特点。

2. 热带风暴潮 热带风暴潮常见于夏秋季节, 总伴有急剧的水位变化。凡是热带风暴影

响的沿海地区均有热带风暴潮的发生。中国东南沿海也是这类风暴潮的多发地区。

图 4 - 13 中国汕头港 6903 号台风风暴潮过程曲线( 1969 年 11 月 27—29 日)

典型的热带风暴潮位变化的过程, 大致经历了 3 个阶段的变化( 图 4 - 13) : ① 当风暴还在
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很远的海面上时, 可能由于风暴移动速度小于当地自由长波速度, 便有“先兆波”先于风暴到达

岸边, 引起沿岸的海面缓慢的上升或下降( 初振阶段) ; ② 当风暴逼近或过境时, 海面直接感受

到风暴的影响, 沿岸的水位急剧升高, 这时风暴潮位可达极大值 ( 高达数米) , 持续时间约数小

时( 主振阶段) ; ③ 当风暴离境后, 水位的主峰已过, 但风暴潮并不稳定的下降, 仍残留着一系列

明显的波动( 余振阶段) 。当风暴移动速度等于或接近于当地的长波速度时, 将出现共振现象,

导致水位猛涨, 极易酿成潮灾。在大陆架上, 即使没有风暴潮的直接作用, 也能产生由外海风暴

潮以自由波的形式传入的风暴潮。

作用于水面的风应力和气压变化作用相比, 前者是诱发浅水风暴潮的主要强迫力, 后者是

诱发深水风暴潮的主要强迫力。这种深水风暴潮位很少超过 1 米, 其值可用静压关系近似地表

达, 即气压下降( 升高) 1 毫巴, 海面升高( 降低 ) 1 厘米。风暴移动越慢, 这种近似表达精度越

高。海水越浅, 风暴潮的非线性效应将变得越加重要。风暴潮的大小和风暴的结构、强度、路

径、移速、海岸和海底形态、水深、纬度及海水的势力———动力性质等因子密切相关。

位于太平洋西岸的中国, 台风季节长, 频数多, 强度大, 过渡季节冷气团和暖气团在北部海

区又十分活跃, 加上中国海拥有助长风暴潮发展的广阔的大陆架海区, 使中国不仅是世界上多

风暴潮灾害的国家和地区之一, 而且其最大风暴潮的高度名列世界前茅。例如, 东南沿海区最

大风暴潮高度达到 5. 94 米( 表 4 - 8) , 居世界第三位。

表 4 - 8 1949年以来中国部分港口的台风暴潮的频数和极值

港名 资 料 年 限
大于 2 米的风

暴潮次数

最大风暴潮

高度 ( cm)
台风编号

吴淞 1949—1981 ²3 <242 y5612 M

汕头 1953—1981 ²2 <302 y6903 M

黄埔 1950—1981 ²4 <271 y6411 M

湛江 1953—1981 ²6 <265 y8007 M

南渡 1962—1981 ²12 <594 y8007 M

海口 1953—1981 ²2 <249 y8007 M

五、近岸波

在浅水中, 由于海底上不可能存在垂直运动, 因而, 波动的性质便将有所改变。在海底, 水

质点的运动只能前进或后退, 如果水深远较波长小, 则在所有深度上, 运动轨迹将保持几乎水平

的状态。实际上, 由于受到水深变浅的影响, 每一质点的运动轨迹将变为一扁椭圆, 愈接近海

底, 椭圆轨迹变得愈扁, 在海底附近, 终将成为一条直线。

图 4 - 14 波浪绕射示意图

进入浅水地带的波浪, 其波速不再与波长有关, 而是深度的函数, 即

c = gH

( 一) 海岸的绕射

海浪可以绕过障碍进入被岛屿、海岬或防波堤等遮蔽的水域,

这种现象叫做绕射。

如图 4 - 14 所示, 当波峰线与防波堤平行的波浪传到港口时,

一部分被防波堤迎面挡住, 其余的波浪继续向港内传播, 并绕过防
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波堤向被隐蔽的水域扩散, 绕射后的波浪, 其波峰线为以防波堤一端处为中心的一系列弧线。

由于越过防波堤后, 波向线的扩散, 所以波高将变低。

( 二) 波浪的折射

当海浪传至浅水或近岸区域后, 由于地形影响, 将发生一系列变化, 由于深度变浅, 不仅波

长变短, 而且波速也要变慢, 从而使波向发生转折, 出现折射现象。由于能量的集中, 波高将增

大, 最后发生破碎, 通过绕射, 海浪可深入到隐蔽的水域, 在直线或陡壁面前, 海浪又能产生反

射。这些现象, 对筑港、航运和海岸保护等均有很大意义。

图 4 - 15 海浪的折射

如图 4 - 15 中 EF 为等深线, 在等深线的外海

一侧深度为 h1 , 波速 c1 = gh1 ; 靠海岸一侧深度

为 h2 , 波速 c2 = gh2 , 由于 h1 > h2 , 所以 c1 > c2 。

在水深为 h1 处的波峰线 AB 与 EF 交角为 θ1 , 在 h2

处的交角为 θ2 , 由图 4 - 60 可知:

     sin θ1 =
c1 dt

A′B

sin θ2 =
c2 dt

A′B

sin θ2

sin θ1

=
c2

c1

sin θ2 =
c2

c1

sin θ1 ( 4 - 16)

如 c1 = c2 , 则 θ1 = θ2 , 波向不发生变化。现在 c1 > c2 , 所以 θ1 > θ2 , 波向发生折射。由此可见, 所

图 4 - 16 海浪的辐聚和辐散

谓波浪的折射就是指当波浪传入浅水或近岸

区域时, 其波峰线与底部地形的等深线成一偏

角 θ≠0 时, 因水深不断变浅, 使波速减慢, 从

而波向线将逐渐偏转, 转到接近于与等深线垂

直, 最后垂直于岸线 ( 也就是波峰线平行于岸

线) 的现象叫海浪折射。

对于海岸曲折的地段, 由于折射的结果,

使得突出的海岸( 岬) 成为波能的辐聚带, 这里

的波浪特别大。在图 4 - 16 中, a 处为辐聚, c

处为辐散。

第三节 潮  汐

一、潮汐及其类型

在海边, 每天都可以看到海水的涨退。到了一定时候, 海水退下去, 露出了大片海滩, 人们

拣拾着贝类和海藻; 过了一定时候, 海水慢慢上涨, 又淹没了海滩。这种涨退具有非常明显的规

律, 有的地方一天涨退一次, 有的地方一天涨退两次。海水这种周期性的涨退现象称为潮汐, 它
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包括海面周期性的垂直涨退和海水周期性的水平流动。习惯上将前者称潮汐, 后者称为潮流。

( 一) 潮汐基本要素

描述潮汐运动的一些术语, 称为潮汐要素。图 4 - 17、4 - 18 为潮汐现象及潮汐要素示意图。

图 4 - 17 潮汐图解

图 4 - 18 潮汐要素示意图

在潮汐涨落的每一周期内, 当水位上涨到最高位置时, 叫高潮或满潮; 当水位下降到最低位

置时, 叫低潮或干潮。从低潮到高潮过程中, 水位逐渐上升, 叫涨潮;从高潮到低潮过程中, 水位

逐渐下降, 叫落潮。当潮汐达到高潮或低潮的时候, 海面在一段时间内既不上升也不下降, 分别

叫平潮和停潮。平潮的中间时刻, 叫高潮时; 停潮的中间时刻, 叫低潮时, 相邻的高潮与低潮的

水位差, 叫潮差。由月球的上中天时刻到其后的第一个高潮时和低潮时, 分别叫高潮间隙和低

图 4 - 19 杭州湾繸浦半日潮曲线

潮间隙, 两者合称为月潮间隙。

( 二) 潮汐类型

潮汐的涨退现象是因时因地而异的, 但从

涨退周期来说, 可分为 4 种类型:

1. 半日潮 在一个太阴日 ( 24 小时 50

分) 内, 有两次高潮和两次低潮, 而且两相邻高

潮或低潮的潮高几乎相等, 涨落潮时也几乎相

等, 这样的潮汐称为半日潮( 图 4 - 19 ) 。

2. 全日潮 半个月内, 有连续 7 天以上在

一个太阴日内, 只有一次高潮和一次低潮, 这样

的潮汐称为全日潮( 图 4 - 20) 。其中北部湾是世界上最典型的全日潮海区之一。

·391·



图 4 - 20 南海红岛日潮曲线

3. 不正规半日潮 在一个太阴日内, 也有两次高潮和两次低潮, 但潮差不等, 涨潮时和落

潮时也不等( 图 4 - 21) 。

4. 不正规全日潮 在半个月内, 较多天数为不规则半日潮, 但有时一天里也发生一次高

潮、一次低潮的现象, 但全日潮不超过 7 天( 图 4 - 22) 。

图 4 - 21 浙江镇海不正规半日潮曲线 图 4 - 22 马都加岬不正规日潮曲线

二、潮汐的成因

海洋潮汐是由月球和太阳的引潮力引起的。由于它们产生潮汐的过程相似, 故下面只讨论

月球的引潮力。就地球而言, 作用其上的力有两个:一个是月球对地球的吸引力; 一个是地球绕

地月公共质心作平动运动时受到的惯性离心力。这两个力是引起潮汐的原动力。

( 一) 引潮力

1. 引力的性质 当只考虑月球作用时, 可以把地球和月球看成为一个引力系统。在这个

引力系统内, 它们相互地吸引着。为了保持系统的平衡, 作用于地球和月球的力, 其矢量和必须

分别为零, 否则这两个天体不是发生碰撞就是互相飞离。

月球对地球上单位质量物体的引力, 根据万有引力定律可知, 它与地、月两球的质量成正

图 4 - 23 月球引力分布图

比, 与距离的平方成反比。地球上不同地点的

水质点所受月球的引力的大小不同, 离月球近

的地点受到的引力大; 反之则小。但引力方向

均指向月球, 彼此不平行( 图 4 - 23 ) 。

若以 M 表示月球质量, 以 E 表示地球质

量, R 表示地、月中心距离, 则地球和月球之间

的引力为:

f = k
M·E

R
2 ( 4 - 17)

式中, k 为万有引力系数。
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设月球中心至地球表面任一点 P 的距离为 x, 则地球表面 P 点处, 单位质量的物质所受到

的月球引力为:

fP = k·
M·1

x
2 = g·

M
E
·

r
2

x
2 ( 4 - 18)

因为: k = g
r

2

E
, r 为地球平均半径; g 为重力加速度。故对地球上各点来说, 引力的大小和

方向均不相同, 它的大小取决于该点到月球的距离。

地、月既然相互吸引, 可是月球并没有落到地球上; 地球也不会向月球靠近, 而是各自沿着

自己的轨道运动, 这是什么原因呢? 原来还有一个力在起作用, 这个力叫惯性离心力。

2. 惯性离心力的性质

1 ) 地球绕公共质心的平动运动 一个作平动的物体, 在运动过程中, 该物体上任何两确定

点的连线, 必须始终保持平行, 平动不只限于物体作直线运动, 也可以做圆运动。要满足既是圆

运动又是平动的重要条件是物体各点不能同时围绕某一点作圆运动, 即各点必须以相同半径围

图 4 - 24 平动所产生的惯性离心力

绕各自的中心作圆周运动。图 4 - 24 有助于我们理

解这点, 图中 M 点以 MM
*
为半径绕 M 作圆运动时,

A、B 两点以和 MM
*
相同的半径分别绕 A

*
和 B

*
作

圆运动。地月公共质心位置在地球内部, 距地球中

心 0 . 73 倍地球半径处。月球中心以一个月周期绕

地月公共质心公转一周时, 为了平衡, 地心也必须以

一个月周期绕地月公共质心运动。由此可知, 地心

以 0. 73r 为半径在作近似的圆运动。根据平动要

求, 地球上其它各点也必须以 0 . 73r 为半径分别绕

其各自圆心作圆运动。

2 ) 作用在地球上各点的惯性离心力 依离心力的公式可知, 离心的大小与物体的质量、

速度的平方成正比, 与半径成反比。在质量和角速度相等时, 由于地球上各点均作以 0. 73 r

为半径的圆运动, 因此惯性力的大小必相等。如果地球不作平动, 月球的引力将会把地球吸引

过去, 但实际情况并不如此。因此, 可以料想在地心处必存在一个与地球引力大小相等, 方向相

反的力, 这就是地心点所受的惯性离心力。如果以 fE 表示月球对地心单位质量物体的引力,

则:

fE ·E = k
M·E

R
2 ( 4 - 19)

fE = k
M
R

2 ( 4 - 20)

fE 即是地心点所受的惯性离心力。

由于地月公共质心一定位于地心和月心连线上, 而且地心以 0. 73r 为半径绕公共质心作圆

周运动, 因此地心所受的惯性离心力的方向是背离月球的, 即与地心点引力方向相反。地球上

其它各点在平动时都作同步的圆周运动, 所以各点的惯性离心力均和地心点所受的惯性离心力

方向成平行, 而且方向也背离月球( 图 4 - 25 ) 。
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图 4 - 26 中, M、E 分别为月球和地球中心。地心 E 以 EG 为半径, 以一个月为周期作相对

运动, E 点的惯性离心力为 EN′。这时, 地球表面 Z 以 G′为中心, 以 ZG′( 等于 EG) 为半径, 以一

个月为周期作圆周运动, Z 点的惯性离心力为 ZK′。因为 E 点和 Z 点的旋转半径和角速度均相

等, 故惯性离心力 EN′和 Z K′大小相等, 方向背离月球, 而且互相平行。地球中心如果移到 E′,

这时 Z 移到 Z′, 月球虽然在 M′的方向, 但惯性离心力也相应地改变为 E′N″和 E′K″, 它们仍然是

大小相等, 互相平行, 与月球的方向相反。

图 4 - 25 惯性离心力分布图 图 4 - 26 地月系统作相对运动时产生的惯性离心力

  3. 引潮力的性质 地球各地点的引潮力, 一方面决定于月球和太阳对地球的引力, 另一方

面决定于地球绕地月公共质心运动时所产生的惯性离心力。地球上各地点的离心力大小皆相

等, 但各地点的引力是不同的, 因此, 各地的引潮力也有差别。如图 4 - 27 所示, 在月球直射点

A, 因距月球最近, 引力最大, 引力大于离心力, 两力合成的结果使海水上涨, 涨潮方向与月球引

力方向一致, 故称为顺潮;在 B 点, 因距离月球最远, 引力最小, 离心力大于引力, 两力合成的结

果也使海水上涨, 但涨潮方向与月球引力方向相反, 故称为对潮; 在 C、D 两点, 引力和离心力合

成的结果, 将产生落潮, 因而形成潮汐椭圆。各点引潮力的大小和方向, 可按下式推求( 图 4 -

28) 。

图 4 - 27 月球引力、惯性离心力和引潮力的分布 图 4 - 28 引潮力图解

  ( 1 ) A 点: F A = k
M·1

( R - r)
2 - k

M·1
R

2 = 2 k
Mr
R

3 ( 4 - 21)

( 2 ) B 点: F B = k
M·1

( R + r)
2 - k

M·1
R

2 = - 2
kMr
R

3 ( 4 - 22)
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( 3 ) C 点:水平分量 F H( C ) = k
M·1

L
2 sin φ- k

M·1

R
2 = 0 ( 4 - 23)

垂直分量 FV( C ) = k
M·1

L
2 cos φ- 0 = k

Mr
R

3 ( 4 - 24)

( 4 ) D 点: H( D ) = 0

F V( D ) = - k
M·r

R
3 , ( 4 - 25)

( 5 ) 任意点 N: H( N ) = k
M·1

L
2 sin( θ+ φ) - k

M·1

R
2 sin θ ( 4 - 26)

=
3
2

kMr
R

3 sin 2θ

F V( N ) = k
M·1

L
2 cos( θ+ φ) - k

M·1
R

2 cos θ

= k
Mr
R

3 ( 3cos
2
θ- 1 )

 或 = k
3Mr
R

3 cos
2
θ-

1
3

 或 =
3
2

kMr
R

3 cos 2θ+
1
3

式中, r 为地球半径;θ为天顶距。

同理, 也可以写出太阳任一点引潮力:

        水平分量 F′H( N) =
3
2

kSr

R′
3 sin 2θ ( 4 - 27)

        垂直分量 F′V( N) =
3
2

kSr
R′

3 cos 2θ+
1
3

( 4 - 28)

式中, S 为太阳质量; R′为地心到太阳中心平均距离。

我们可以比较太阳引潮力与月球引潮力大小:

F V

F′V
=

M
S

R′
R

3

( 4 - 29)

因 S = 333 400E, R′= 23 484r, E = 81. 5M, R = 60. 3r, 所以

F V = 2. 17F′V ( 4 - 30)

就是说, 月球的引潮力是太阳引潮力的 2. 17 倍。因此在近似地讨论潮汐现象时, 仅用月球

引潮力, 而忽略太阳引潮力。

由上式可知, 引潮力的大小与天体的质量成正比, 与地球和天体间距离的三次方成反比。

一般说来, 地球表面各点所受引潮力大小不同, 但对同一天体来说, 在上中天或下中天时刻地球

潮汐现象有近似对称性。

从海水运动观点来说, 垂直引潮力仅减轻海水的重量, 因而引起海水运动的主要原因是水

平引潮力。图 4 - 29 是月球位于天球赤道上时, 地面上各点水平引潮力的分布。
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在引潮力作用下, 如何产生潮汐呢? 这一问题, 现在有两种理论, 即平衡潮理论和动力理

论。

( 二) 平衡潮理论( 静力学理论)

平衡潮理论系由牛顿 1687 年首创, 它假定: ① 地球完全被等深的海水覆盖, 海底平坦; ②

海水没有惯性; ③ 忽略地转偏向力和摩擦力。在这些假定下, 某一时刻引潮力, 在压强梯度力

和重力平衡时, 海面保持稳定状态所求得的潮汐, 即为平衡潮。

在没有引潮力作用时, 重力与压强梯度力相平衡, 海面为一圆球形状, 海水深度处处相等,

处于相对静止状态, 所以没有潮汐涨退。当考虑引潮力作用时, 此时需要引潮力、压强梯度力和

重力 3 个力相平衡, 才能使海面保持稳定, 而这只有当海面重新调整, 使它与引潮力和重力相垂

直时, 这才有可能。这样一来, 海面将会发生变形。因此, 只有在和月球距离最近和最远两点上

的海面稍稍升高, 而在两点中间地方的海面稍稍低落时, 海面才能重新达到稳定( 图 4 - 30) 。

由于引潮力的作用, 使原来球形海面 ( 图中用虚线表示) 变为椭球形, 由于这一变形结果, 一些

地方的海面比原来高, 而另一些地方的海面又较原来海面低, 形成所谓“潮汐椭圆”。由于地球

自转, 一固定地点的海面便将发生周期性的涨退, 形成潮汐。

图 4 - 29 水平引潮力分布图 图 4 - 30 平衡潮力的平衡

  牛顿的平衡潮理论可以近似地解释一些潮汐现象和推断未来潮汐。但是, 实际上海洋中潮

汐现象是极其复杂的, 平衡潮理论往往与实际情况不符:① 它完全没有考虑到海水运动。在自

然条件下, 月球赤纬改变时, 海水必将产生运动; ② 根据平衡潮理论计算的最大潮差为 78 厘

米, 这与大洋的“实际潮差”相近, 但与浅海的潮差相差很大, 浅海区的潮差有时可达几米, 甚至

几十米; ③ 平衡潮理论认为赤道上不会出现全日潮, 低纬地区以半日潮占优势。事实上, 许多

位于赤道与低纬区的港口, 也有全日潮出现;④ 平衡潮理论不能解释潮流这一重要现象。

( 三) 潮汐的动力理论

拉普拉斯于 1775 年提出了动力理论, 他认为: 对于海水运动来说, 只有水平引潮力才有重

要性, 而垂直引潮力所产生的作用只使重力加速度产生极微小的变化, 故不重要。潮汐是在月

球和太阳水平引潮力作用下的一种潮波运动, 即潮汐现象是一种波动。大洋海水受到水平引潮

力场的作用( 图 4 - 29) 将发生流动, 某处因水体的堆积而使海面上升, 某处因水体流失而使水
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面下降, 这样一来, 便在理想的“地球”上, 形成了水波, 其最高处为波峰, 当波峰到达时, 便形成

高潮; 最低处为波谷, 而当波谷到达时发生低潮。因为它是引潮力场所产生的, 所以叫做“潮

波”。动力理论消除了静力理论的主要缺点, 即关于海洋表面在引潮力和重力作用下处于静止

状态这一假设。对于潮波运动的作用, 除引潮力外, 还有地转偏向力和摩擦力。这是一种当运

动发生以后才存在的力, 运动一旦停止, 这两个力也就消失了。因此, 研究潮波在海洋中的运

动, 应特别考虑地转偏向力及其与海底的摩擦力 ( 这在浅海更为重要 ) , 才能与实际情况相符。

拉普拉斯研究了被海水所覆盖的地球面上的海水, 在引潮力、压力和地转偏向力作用下潮波的

运动。在求解时, 分别考虑了长周期、半日和全日周期潮三种类型的潮波运动情况。拉普拉斯

在研究过程中, 仍然存在略去摩擦力和不考虑地形两个缺点。但是他建立的将潮汐看作强迫振

动的潮汐运动方程组, 至今仍是研究潮汐的理论基础。拉普拉斯动力理论没有考虑边界问题。

三、潮汐的变化

( 一) 潮汐周期现象

根据平衡潮理论, 在引潮力作用下, 海面呈椭圆球状, 形成潮汐椭球。由潮汐椭球的概念,

图 4 - 31 半日周期潮

解释几种潮汐的周期现象。

1. 潮汐的日变

1 ) 半日周期潮 当月球赤纬为零时, 即月球在

赤道上空, 地球各点的海面, 在一个太阴日内, 将发

生两次高潮和两次低潮。两次高潮的时间间隔为

12 时 25 分, 涨、落潮时间各为 6 小时 12. 5 分, 而且

潮差相等( 图 4 - 31 ) 。当月球在 A 点上中天时, A

点发生第一次高潮; 当 A 点处于 A1 点时, 发生第一

次低潮; 处于 A2 点时, 出现第二次高潮; 到 A3 点时,

又出现低潮, 因此形成典型的半日潮。潮汐高度有

从赤道向两极递减的趋势, 并以赤道相对称, 因此称

为赤道潮或分点潮。

2 ) 日周期潮 当月球赤纬不等于零时, 地球上各点的潮汐类型和潮差显著不同 ( 图 4 -

图 4 - 32 日潮不等和日周期潮

３２、４－３３）。当月球位于 Z 点的上中天和 Z 2 点的下

中天时, 在 Z 和 Z 2 点将同时发生高潮, 但高度不等,

Z 点的高潮要比 Z 2 点的高潮要高, 因此 Z 点为高高

潮, Z 2 点为低高潮。当月球在 Z 2 点上中天时, Z 和

Z 2 点发生第二次高潮, 但 Z 点为低高潮, Z 2 点为高

高潮。同理, 在一个太阴日内两次低潮的潮高也不

相等, 形成低低潮和高低潮。相邻两次高 ( 低) 潮高

度不等的现象, 叫做潮高周日不等和潮时周日不等,

统称为潮汐周日不等。当月球赤纬增大到回归线附

近时, 潮汐周日不等现象最显著, 这时的潮汐称为回

归潮。
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在高纬地带, 在南、北极范围内, 一个太阴日里, 只有一次涨潮和一次落潮, 形成全日潮。

2. 潮汐的月变 潮汐的月变有两种: 半月周期潮和月周期潮。

1 ) 半月周期潮 半月周期潮是由月、日、地三者所处位置不同而产生的。当朔、望日 ( 农

历初一、十五) 时, 月、日、地三个天体中心大致位于同一直线上( 图 4 - 34 ) , 由于月球和太阳

的引潮力叠加 , 因此它们所合成的引潮力在一个月内是最大的 , 所以潮汐现象特别显著 ,

高潮特高, 低潮最低 , 潮差最大, 故称为大潮或朔望潮。当月相处于上、下弦 ( 即初八、二十

三 ) 时, 月、日、地三者的位置形成直角, 月、日的引潮力相互抵消一部分, 故这时合成的引潮

力最小 , 形成的高潮不高, 低潮不低, 潮差最小 , 所以叫小潮。大潮和小潮变化周期都是半个

月。

图 4 - 33 日潮不等的潮汐曲线 图 4 - 34 大潮与小潮

  2 ) 月周期潮 月周期潮是由于月球绕地球旋转而产生的。当月球运行到近地点时, 引潮

力要大一些, 即离地球最近( 约为地球半径的 57 倍) 时的引潮力, 比位于远地点, 即离地球最远

( 约为地球半径的 63 . 7 倍) 时的引潮力大 40 % 。近地点潮汐称为近地潮, 远地点潮汐称为远地

潮。

3. 潮汐的年变和多年变化

1 ) 年周期潮 地球绕太阳公转, 当地球运行到近日点时所产生的潮汐, 要比地球运行到远

日点时所产生的潮汐大, 约大 10% 左右。近日点潮汐, 称近日潮;远日点潮汐, 称远日潮。它们

的变化周期为一年。

2 ) 多年周期潮 月球的轨道长轴方向上不断地变化着, 近地点也不断的东移, 其周期约为

8 . 85 年, 因此潮汐也有 8. 85 年的长周期变化。由于黄白交点的不断移动, 其周期约为 18. 61

年, 故潮汐还有 18. 61 年的长周期变化。

( 二) 地形对潮汐的影响

以上是仅天文因素对潮汐的变化影响而言, 实际上各地的潮汐现象还要受当地的自然地理

条件的影响。

各地海水对天体引潮力的反应, 视海区形态而定。天体的引潮力是一种持续作用于海面的

外力, 它使海水发生振动, 但不能按其自然周期振动, 而只能受引潮力的周期所控制, 成为受迫
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振动。当受迫振动的周期与海水本身自然振动周期相接近时, 反应就强烈, 它的振动就特别大;

反之, 振动就很小。海水的自然周期与海区形态和深度有密切关系。海区的形态是千变万化

的, 各海区具有不同的自然周期, 对天体引潮力的反应也不同。例如, 北部湾潮汐现象, 不仅受

北部湾形态影响, 而且还受南海、太平洋、印度洋潮汐影响。此外, 某一海区自然周期与引潮力

周期相一致时, 便产生“共振”现象。共振发生时, 潮汐涨落特别明显, 潮差增大。

世界上一些喇叭形河口区, 由于受地形的影响 , 常出现涌潮或暴涨潮。涌潮的特点是 :

潮波来势迅猛 , 潮端陡立, 水花飞溅 , 潮流上涌 , 声闻数十里, 如万马奔腾, 排山倒海, 异常壮

观 , 这一奇特景观也叫怒潮。例如, 钱塘江在澉浦以东, 潮波变形尚不显著; 当潮波传至澉浦

以西, 由于河槽变窄 ( 图 4 - 35 ) , 河底迅速升高 , 大量水体涌入河道, 潮波能量高度集中 , 使

潮峰传播速度大于潮谷速度, 到大尖山附近 , 潮峰追上了潮谷, 潮波前坡壁立 ( 图 4 - 36 ) , 波

顶倒卷而破碎 , 水位暴涨, 流速迅急, 来势凶猛 , 出现汹涌澎湃的涌潮。历史上最大潮差曾达

8 . 93 米。

图 4 - 35 杭州湾形势 图 4 - 36 钱塘大潮

四、潮流

潮流是海水在天体引潮力作用下所形成的周期性水平运动, 它和潮汐现象是同时产生的。

因此, 凡有潮汐的海区, 就必有相应的潮流, 而且他们的周期又是相同的。随着涨潮而产生的潮

流, 称涨潮流;随着落潮而产生的潮流, 称落潮流;当高潮或低潮时, 各有一段时间潮流速度非常

缓慢, 接近于停止状态, 称为憩流。

海洋中的潮流受海洋地理环境影响而有差异, 在大洋中部潮流不显著, 流速小; 浅海区潮流

较显著, 潮速较大;海峡、海湾入口处潮流最明显, 潮速最大。最大潮速可达 10 海里 /时以上, 形

成海水强度扰动, 并可产生大小不等的漩涡。

潮流的运动形式有旋转流( 回转流) 和往复流两种。

( 一) 旋转流

凡在江河入海的外海或广阔的海区, 一般都有旋转式潮流发生。旋转流的产生主要是受潮

波的干涉和地转偏向力作用的结果。在北半球受地转偏向力影响, 旋转方向成顺时针; 在南半

球相反。旋转次数由潮汐类型来确定, 半日周期潮流在一个太阴日内回转两次; 全日潮流则回

转一次。旋转流的流速也在不断变化, 从最小流速变为最大流速, 再从最大流速变为最小流速。
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如将测得的流速值以中心矢量图表示出来, 连接矢端的曲线成椭圆形, 因此称为潮流椭圆。椭

圆的长轴表示最大流速, 短轴表示最小流速( 图 4 - 37 , 4 - 38) 。

图 4 - 37 半日周期的旋转流 图 4 - 38 日周期的旋转流

  旋转潮流无憩流现象发生, 当流速最大时为最强流速, 当流速最小时为最弱流速。其潮流

日与潮汐日相同。旋转流与潮汐一样, 随月球的相角、距离及赤纬不同而逐日改变, 当朔、望及

近地点时, 流速增大, 当上、下弦及远地点时, 流速减小; 当太阴赤纬最大时, 潮流的日潮不等现

象较显著, 即早晚两个潮流椭圆不相吻合, 相当悬殊, 当太阴赤纬为零时, 早晚两潮流椭圆相等。

( 二) 往复流

一般在海峡、港湾入口或江河海口, 潮流受到海洋宽度的限制, 经常作直线式的往复流动,

称为往复流。潮流在航道上, 即较深的水道上也常呈往复流。

往复流的性质常与潮汐的性质相一致, 分半日周期往复流、日周期往复流和混合周期往复

流。半日周期往复流是于一日内发生两次最强涨潮流速和两次最弱退潮流速 ( 图 4 - 39 ) , 日周

期往复流是一日内发生一次最强涨潮流速和一次最弱退潮流速( 图 4 - 40) ; 混合周期往复流是

于一日内最强涨退潮流各发生两次, 但上、下午两者强度相差悬殊。

图 4 - 39 半日周期的往复流 图 4 - 40 日周期的往复流

  凡半日周期潮显著地方, 当地的往复流以半日周期为显著, 其他为日周期往复流和混合周

期往复流也是一样。这类潮流的运动过程有最大流速、最小流速和憩流三个阶段。
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第四节 洋  流

一、洋流的成因及类型

( 一) 洋流及其分类

1. 洋流的概念 洋流即海流, 是指海洋中具有相对稳定的流速和流向的海水, 从一个海区

水平地或垂直地向另一海区大规模的非周期性的运动。

洋流具有非常大的规模, 如湾流, 它的流量相当于世界陆地总径流量 20 余倍。所以洋流是

促成不同海区间进行大规模水量交换的主要因子。伴随着大规模的水量交换, 还有热量交换、

盐分交换和溶解气体交换等。所以洋流对气候、海洋生物、海洋沉积、海上交通, 以及海洋环境

等方面都有巨大影响。

2. 洋流的分类 洋流按成因可分 3 类: ① 风海流: 是在风力作用下形成的; ② 密度流: 是

由于海水密度分布不均匀引起的, 当摩擦力可以忽略不计时, 密度流又称地转流或梯度流; ③

补偿流: 是由于海水从一个海区大量流出, 而另一个海区海水流来补充而形成的。补偿流可以

在水平方向上发生, 也可在垂直方向上发生。垂直方向的补偿流又可分为上升流和下降流。

洋流按本身与周围海水温度的差异又可分为暖流和寒流两类。暖流是指本身水温较周围

海水温度高; 寒流则相反。

洋流按其流经的地理位置又可分为赤道流、大洋流、极地流及沿岸流等。

在生产实践中, 有时把海岸带的海流分为潮流和余流两种。在海岸带实测到的海流通常是

潮流、风海流、地转流等叠加的合成海流, 这种合成海流可分解为: 周期性海流—潮流和非周期

性海流—余流。实际上, 仅由单一原因产生的海流极少, 往往是几种原因共同作用的结果, 但也

有主次之分。如近海以潮流为主, 外海以风海流和梯度流为主。

3. 作用于洋流的力 作用于洋流的力主要有风对海水的应力和海水的压强梯度力。在

这些力的作用下, 当海水运动起来后, 还产生一系列派生的力, 如摩擦力、地转偏向力和离心力

等。

1 ) 风的应力 风对海水的应力包括两个方面, 一是风对海面的摩擦力( 切应力) , 另一是风

施加在海浪迎风面上的压力( 正压力) 。所以, 风作用于海面, 除形成波浪外, 还会产生海水的

前进运动, 即洋流。

2 ) 压强梯度力 单位面积所受到的压力称之压强, 而流体内部任一点压强, 只取决于液柱

的自重, 而与方向无关, 随着海水深度的增加, 压强愈来愈大。所谓梯度, 是相对空间的变化率。

梯度是沿压强变化最大的方向, 压强随距离的改变率, 其方向指向压力增加的方向。在两个等

压面之间, 垂直等压面的方向就是压强变化的最大方向, 也就是压强梯度的方向。由压强梯度

引起的力, 叫压强梯度力, 它是由压力大的方向指向压力小的方向, 即与压强梯度的方向相反,

在海洋里, 它是指向上的。压强梯度力的方向可以这样来理解, 当外加压力增大时, 液体受到进

一步压缩, 处于压缩状态下的流体, 能产生向外膨胀的力, 这种力可以看成是一种弹性力。在液

体中, 可以认为是排列得很紧密的液体分子间相互作用的排斥力。

3 ) 摩擦力 当海水作相对运动时, 流速不同的海水之间就会发生动量交换, 表现为内切应

力的摩擦力。这是海水分子不规则的热运动或海水微团、小块的杂乱运动导致的。其结果是使
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流速大的海水减速, 流速小的海水加速, 以致最后使它们的速度趋于均匀化。例如当表层海水

具有一定的速度时, 下层海水也将被带动而具有速度, 结果使表层海水速度减小, 下层海水速度

增大, 上下层海水速度逐渐趋于均匀化。

4 ) 地转偏向力 当物体在地球上作相对运动时, 就会受到偏向力的作用, 其性质与惯性力

类同。地转偏向力在北半球偏右, 与流速方向垂直。对于单位质量的物体, 其量值如下式:

f = 2ωsin φv ( 4 - 31)

式中, f 为单位质量物体所受到的地转偏向力; ω为地球自转角速度; φ为地理纬度; v 为物体的

运动速度。

地转偏向力的量值极小, 因此在大多数情况下, 由于作用于物体上的力远较地转偏向力大,

故可略去不计, 这就是将地球近似看成惯性系的原因。但在讨论大气和海水运动时, 却不能略

去。这是因为作用于大气和海水的其他力也很小, 如海洋里等压面倾斜的坡度, 一般很少有大

于 1. 05× 10
- 5
者, 即在 1 000 米的水平距离内, 海面仅上升或下降 1 厘米左右, 而使海水运动的

重力在等压面上的分力为 g sin α( 图 4 - 41 ) 。由于等压面相对于水平面的倾角 α很小, 所以这

个分力的数值也很小。计算表明, 它与地转偏向力同阶。另外, 由于海水流经距离很长, 受力作

用时间也很长, 所以地转偏向力对洋流有很大影响。

( 二) 洋流的成因类型

1. 风海流( 漂流、吹流)  风海流是海水在风的切应力作用下形成的水平运动。大量的海

洋调查发现, 海流流向和盛行风向间有一定的偏角。本世纪初由瑞典学者埃克曼创立的漂流理

论, 相当成功地解释了风海流现象。风海流可分深风海流和浅风海流两类。

1 ) 风海流理论的基本假定 假定海区远离大陆, 海深无限, 面积广大, 海水运动不受海底

和海岸的影响; 水面水平, 海水密度分布均匀; 作用于海面的风是定向恒速的。

风通过摩擦将一部分动量传给海水, 使表层海水流动。由于地转偏向力( 科氏力) 的作用,

使海水流向在北半球偏于风向的右侧( 图 4 - 42) 。借助海水的内摩擦, 表层海水又带动下层海

图 4 - 41 重力分解示意图 图 4 - 42 风引起的海水运动

水流动, 地转偏向力的作用会使每一层水的流向偏于上一个水层流向的右侧。在摩擦转动过程

中, 能量不断消耗, 直到海面以下某深度处, 能量消耗殆尽。经过长时间的定向恒速风的作用,
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各层海水的流动便趋于定向、匀速状态。这就是风海流发生的物理机制。

2 ) 风海流理论的几点结论

① 风海流强度与风的切应力大小有密切的关系。切应力( τa ) 可用下式表示:

τa = c·ρa·W
2
≈0. 02W

2
( 4 - 32)

式中, c 为系数, ρa 为空气密度, W 为风速。

由( 4 - 31) 式可知, 风的切应力大小与风速的平方成正比。

② 受地转偏向力的影响, 表面流向偏开风向 45°左右( 北半球右偏, 南半球左偏) 。不同海

区这一偏角稍有差别( 表 4 - 9 ) , 并随水深的增加呈线性加大, 直到某一深处, 流向与表层流向

相反, 这一深度称为摩擦深度。通常将摩擦深度作为风海流所能达到的下限, 一般为 100—300

米。摩擦深度( Da ) 可按经验公式计算:

表 4 - 9 不同海区风海流流向偏角

纬 度 ( 度 ) 经 度 ( 度 ) 观 测 次 数 平均偏向角 ( 度 )

47—53 .10—30 •632 —41 ¿

30—40 .40—110 •625 —32 ¿

20—30 .100—170 ©469 —35 ¿

10—20 .90—110 •200 —44 ¿

Da = 7. 6
W

sin φ
( 4 - 33)

式中, W 为风速( 米 /秒) ;φ为地理纬度。

③ 风海流表层流速最大。埃克曼根据大量观测资料, 求出风海流表层流速( v0 ) 与风速的

经验关系式:

v0 = 0. 012 7
W

sin φ
( 4 - 34)

式中符号与( 4 - 33) 相同。

④ 由海面向下, 流速按指数律减小, 可用下式表达:

vh = v0 e
-

π
Da

h
( 4 - 35)

式中, vh 为某一水深 h 处的流速( 厘米 /秒) , h 为水深( 米) 。

当 h = Da 时, 上式可写成:

vh = v0 e
- π

= 0. 043v0 ( 4 - 36)

即水深等于摩擦深度时, 其流速只有表面流速的 4. 3% 左右, 可见摩擦深度上流速很小。当超

过摩擦深度时, 风海流即可认为不存在。

从海面向下到摩擦深度 Da 的范围内, 风海流的垂直分布模式如图 4 - 42 所示。箭头表示

不同深度上的流速和流向, 联结各箭矢在平面上投影端点而构成的曲线称为埃克曼螺线。

⑤ 理论计算表明, 风海流水体输送方向偏于风向右侧( 北半球) , 与风向的夹角为 90°。这

是由于在摩擦深度内, 海水内摩擦力的合力为零, 又不考虑海底的摩擦, 海流是在风切应力和地

转偏向力相平衡时的稳定流动。因此, 风海流水体输送方向与风向的夹角应是 90°。

⑥ 上面讨论的是水深无限时的风海流。实际上海水的深度总是有限的。一般认为, 当海

·502·



水深度与摩擦深度的比值( h /Da ) 大于或等于 2 时, 即可以不考虑海底摩擦的影响, 按深海风海

流处理。而当 h /Da 小于 2 时, 海底摩擦的影响不容忽视, 此时发生的风海流称为浅海风海流。

浅海风海流因海水浅, 受海底摩擦阻力影响, 使浅海风海流表层流向与风向偏角变小, 流向

随水深增加变化缓慢。当水深 h = 0 . 1Da 时, 洋流流向在整个水深上与风向一致; 当水深 h =

0 . 5 Da 时, 偏角增大到 45°; 以后随水深的增加, 偏角几乎不变; 水深越浅, 偏离的角度越小。浅

海风海流的水体输送方向也偏离风向的右侧( 北半球) , 但偏离的角度小于 90°。

3 ) 风海流的负效应 风海流作用包括两方面, 一方面, 风的切应力直接导致了一支深度不

大的风海流; 另一方面, 风海流体积运输又会使海水密度的水平分布发生变化, 从而又产生密度

流。这种由于风海流的体积运输而导致的海流, 叫做风海流的负效应。

海洋中海水密度分布的实际情况是上层海水暖而轻, 密度小; 下层海水冷而重, 密度大。又

因为风海流的流速随深度增加以指数规律减小, 所以上层流速大, 偏转效应也大, 下层流速小,

偏转效应也小。故表层暖而轻的海水输向右方 ( 北半球) , 次表层冷而重的海水, 由于偏转效应

小且受流体连续性原理的约束, 必然从左边上升到表层, 以补充表层水的右移。海水密度的这

一分布特点, 将会导致一支与风向一致的密度流。

在北半球稳定的反气旋控制的海区内, 风围绕反气旋中心作顺时针方向流动。因此, 由风

引起海水体积运输, 是趋向反气旋中心。这样造成较轻的表层海水, 在反气旋中心发生堆积而

下沉, 形成下降流。而在反气旋周围, 次表层较冷的海水就会上升到表层, 以补偿表层水的损

失。这样, 反气旋中心的海水暖而轻, 密度小; 反气旋周围的海水冷而重, 密度大。海水密度在

水平方向的这种不均匀分布, 将产生一支与风向一致的表面环流, 叫反气旋大洋环流。同理, 在

气旋控制的海区里, 风围绕着气旋中心作逆时针方向流动, 由风引起的海水体积运输是向外的,

结果在气旋中心, 表层较轻的海水被输向气旋边缘海区, 次表层较重海水, 便上升到海面。这种

密度分布特点, 同样要产生与风向一致的海流, 叫气旋型大洋环流。由于表层海水向外辐散, 在

气旋中心就会产生上升流。可以想象, 在大型反气旋型或气旋型水平环流之中还叠置有垂直方

向的环流。

在海岸附近, 情况要复杂一些。例如, 北半球大洋东岸附近某一海区, 当平行于海岸的风从

图 4 - 43 海岸附近的升降流

南面吹来时, 首先在海洋表面引起风海流, 其作用深度也就是风海流的摩擦深度。风海流体积

运输, 将导致表层海水在沿岸附近堆积, 其结果, 一方面将导致沿岸附近产生下降流; 另一方面,

也会使海岸附近的海面( 等压面) 稍稍上升,

等压面相对水平面发生倾斜, 从而会产生一

支与风方向一致的海流。由于等压面的倾

斜, 是由风引起增水导致的, 所以等压面倾

角上下一致, 即这种海流具有倾斜流的性

质。由此可见, 风的切应力不仅产生一支纯

粹的风海流, 而且还形成一支与风向一致的

倾斜流。同理, 平行海岸的风, 从北方吹来

时, 会在海岸附近形成风海流、倾斜流和上

升流( 图 4 - 43a 形成是上升流;图 4 - 43 b 形

成是下降流) 。

·602·



上升流是深层水被带到表层的过程。其重要性远远超过了它的物理意义, 因为深层水能把

大量的营养物质带到表层, 并为浮游生物所吸收。因此, 在世界上, 上升流区总是生物量最富饶

的区域。在中纬度大洋东侧, 如秘鲁、加利福尼亚沿岸、西南非洲和北非西岸, 以及南大洋和白

令海, 上升流达到相当大的规模。据调查, 上升流海域只占海洋面积的 0. 1% , 但渔获量却占全

图 4 - 44 等压面间距与其密度关系示意图

世界的 50% 。

2. 梯度流 ( 地转流)  为了说明梯度流产

生的原因, 需介绍等压面和水平面的概念。所

谓等压面, 是一个假想的面, 沿着这个面, 流体

所承受的压力处处相等。海面可以近似地看作

是等压面。假定在海洋中选取两个等压面 P 1

和 P2 ( 图 4 - 44 ) , 若 P1 = 0, 则在等压面 P2 上,

单位面积所承受的水柱重量为:

P2 =
mg
s

( 4 - 37)

式中, m 为两个等压面之间海水的质量; s 为等压面的横截面积。其中:

m = ρhs ( 4 - 38)

式中, ρ为两等压面之间海水的平均密度; h 为两等压面之间的垂直距离。所以

P2 = ρgh ( 4 - 39)

若 P1 不等于 0 时, 则

P2 - P1 = ρgh ( 4 - 40)

所以

h =
P 2 - P 1

ρg
( 4 - 41)

可见, 两个给定等压面之间的距离 h, 与其平均密度成反比, ρ愈大, 该两个等压面间距愈小, 反

之, 则愈大。

水平面也是一个假想面。这个面处处与重力垂直, 这个面没有重力的分量。物体在这个面

图 4 - 45 等压面与水平面重合时海水受力情况

上的运动, 重力不做功, 即位势相等。所以水平

面又叫等势面。由于重力垂直于水平面, 且方

向指向下。压强梯度力垂直于等压面, 且方向

指向压力减小的方向, 即向上。所以, 当等压面

与水平面重合时, 压强梯度力与重力平衡, 如果

海水原来是静止的话, 会继续保持静止状态( 图

4 - 45) 。

当等压面相对水平面发生倾斜时( 图 4 - 46 ) , 由于压强梯度力 ( D) 永远垂直于等压面, 因

此, 从水平上看, 可将压强梯度力分解成垂直于水平面的分力 D1 和平行于水平面的分力 D2 。

垂直分力 D1 与重力( g) 方向相反, 故被重力抵消; 而水平分力 D2 会促使海水流动。这个压强

梯度力的水平分力就是产生梯度流的原动力。若从等压面上分析, 则可以把重力分解成两个分

力, 重力的一个分力与等压面垂直, 方向与压强梯度力相反, 因而被抵消;另一个分力与等压面平
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行, 促使海水流动, 即重力在等压面上的水平分力产生海流。这两种分析方法的效果是一样的。

若等压面的倾斜是由于海水密度在水平方向分布的不均匀所引起, 这种海流叫密度流。

为深入了解海水密度分布( 即海水质量场 ) 与海水压力分布 ( 即海水的压力场 ) 之间的关

系, 可选取一矩形海盆( 图 4 - 47 ) , 假定海水的密度在水平方向的分布是均匀的, 即 ρA = ρB ,

图 4 - 46 等压面相对水平面倾斜时

海水受力情况

图 4 - 47 密度分布均匀时, 等压面

与水平面关系示意图

图 4 - 48 密度分布不均匀引起的等压面倾斜 图 4 - 49 梯度流力学平衡过程示意图

图 4 - 50 北半球水平压强梯度力与地

转偏向力平衡时的密度流

若无外界因素影响, 则等压面必然与水平面重合, 压强梯度力( D) 与重力( g) 平衡, 流体继续保

持静止状态。若海盆一侧由于太阳辐射较强, 而增温

时, 这一侧的海水就会膨胀, 密度减小 ( 图 4 - 48 ) , 即

ρA < ρB , 因此, 右侧等压面升高, 海面 ( 等压面 ) A0 B0 变

为 A0 B0 ′, 等压面相对水平面发生倾斜, 从而在水平面上

产生水平压强梯度力 D2 , 这一力的大小, 取决于等压面

倾斜的程度, 若等压面倾角不变, 则水平压强梯度力的

大小就不会改变。在这一恒力作用下, 海水获得加速

度, 一旦海水开始流动, 地转偏向力就会发生作用 ( 图

4 - 49) 。实际上海流就是在 D2 和地转偏向力 f 的合力

作用下加速流动。最后水平压强梯度力与地转偏向力

取得平衡, 海水便沿着等压面与水平面的交线作稳定流

动( 图 4 - 50) , 这时的海流就是密度流。
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密度流的产生有两种: 一种是由于海水受热、冷却、蒸发、降水的分布不均匀, 使海水的密度

分布不均匀而产生流动, 此种密度流又被称为热盐环流;另一种是由于不均匀的风作用于海面,

一方面产生风海流, 另一方面产生垂直环流, 进而导致海水密度重新分布, 这样也能形成密度

流。

海水的密度与温度、盐度关系密切。温度高则密度小, 温度低则密度大; 盐度高则密度大,

盐度低则密度小。在密度小的地方, 海面升高; 在密度大的地方, 海面降低, 使原来海平面叠加

上一层厚度不等的水层, 海平面产生了倾斜, 导致海水运动。

3. 补偿流 由于某种原因使海水从一个海区流出, 而使另一部分海水流入进行补充, 海水

的这种运动, 叫做补偿流。

补偿流可分两种: 一种是水平补偿流;另一种是垂直补偿流( 即升降流) 。

综上所述, 产生洋流的主要原因是风力和密度差。实际洋流总是由几种原因综合作用的结

果。

二、大洋环流系统

( 一) 世界大洋表层环流系统

大气与海洋之间处于相互作用、相互影响、相互制约之中, 大气在海洋上获得能量而产生运

动, 大气运动又驱动着海水, 这样多次的动量、能量和物质交换, 就制约着大气环流和大洋环流。

海面上的气压场和大气环流决定着大洋表层环流系统。

1. 大洋表层环流模式 大洋表层环流与盛行风系相适应, 所形成的格局具有以下特点:

1 ) 以南北回归高压带为中心形成反气旋型大洋环流;

2 ) 以北半球中高纬海上低压区为中心形成气旋型大洋环流;

3 ) 南半球中高纬海区没有气旋型大洋环流, 而被西风漂流所代替;

4 ) 在南极大陆形成绕极环流;

5 ) 北印度洋形成季风环流区。

2. 世界大洋表层反气旋型大洋环流 反气旋型大洋环流, 分布在南北纬 50°之间( 图 4 -

51) , 并在赤道两侧成非对称出现。

在东南信风和东北信风的西向风应力作用下, 形成了南、北赤道洋流 ( 又称信风漂流 ) 。其

基本特点: 从东向西流动, 横贯大洋, 宽度约 2 000 公里, 厚度约 200 米, 表面流速为 20 ～50 厘

米 /秒, 靠近赤道一侧达 50 ～100 厘米 /秒, 个别海区可达 160 ～200 厘米 /秒; 由于赤道偏北, 所

以信风漂流也偏北( 但印度洋除外) , 因此赤道洋流并不与赤道对称。它对南北半球水量交换

起着重要作用, 特别是大西洋, 南大西洋的水可穿过赤道达北纬 10°以北, 并与北大西洋水相混

合。

赤道洋流遇大陆后, 一部分海水由于信风切应力南北向分速分布不均和补偿作用而折回,

便形成了逆赤道流和赤道潜流。逆赤道流与赤道无风带位置相一致, 其基本特征是: 从西向东

流动, 一般流速为 40 ～60 厘米 /秒, 最大流速可达 150 厘米 /秒, 为高温低盐海水。赤道潜流位

于赤道海面以下, 流动于南纬 2°到北纬 2°之间, 轴心位于赤道海面下 100 米处, 轴心最大流速

约 100 ～500 厘米 /秒。在赤道洋流和赤道潜流海区, 表层水以下都存在着温度和盐度的跃层。

这两支洋流都是暖流性质。
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赤道洋流遇大陆后, 另一部分海水向南北分流, 在北太平洋形成黑潮; 在南太平洋形成东澳

大利亚洋流; 在北大西洋形成湾流; 在南大西洋形成巴西洋流; 在南印度洋形成莫桑比克洋流。

这些洋流都具有高温、高盐、水色高、透明度大的特点。其中最著名的暖流有黑潮和湾流。这两

支洋流西向“强化”明显, 流势强大。黑潮起源于吕宋岛以东海区, 其水源一部分来自北赤道

流, 一部分来自北太平洋西部亚热带海水, 流经我国台湾一带, 东到日本以东与北太平洋西风漂

流相接。其主要特点是: 在台湾以东黑潮宽度约 150 海里( 277. 8 千米) , 平均流辐不到 100 海

里( 185. 2 千米) , 强流带靠近大陆一侧, 表现出洋流西向强化的特点, 随水深的增加流轴偏右,

其平均厚度约 400 米左右, 最大厚度可达 1 000 多米, 在主轴右侧有巨大旋涡, 黑潮流路如蛇

形, 在多年内有很大变化; 黑潮流速, 在我国台湾以东为 50—80 厘米 /秒, 到琉球以西增到

100—130 厘米 /秒, 琉球东北表层流速增至 150—200 厘米 /秒, 流速垂直分布随水深的增加而

呈指数律减小, 到 600—700 米深处尚有 50—100 厘米 /秒较强流速, 到 1 000 米深处还有 20—

50 厘米 /秒的流速, 有人认为大约到 2 000—3 000 米深处才没有明显的流动。

北大西洋湾流势力也非常强大, 表层水流量达 100× 10
6
米

3
/秒, 相当于全球河川径流总量

20 倍以上。

黑潮、东澳大利亚洋流、湾流、巴西洋流、莫桑比克洋流, 受地转偏向力的影响, 到西风带则

转变为西风漂流。西风漂流与寒流之间, 形成一洋流辐聚带, 叫做海洋极锋带。极锋带两侧海

水性质不同, 冷而重的海水潜入暖而轻的海水之下, 并向低纬流去。南半球因三大洋面积彼此

相连, 风力强度常达 8 级以上, 所以西风漂流得到了充分的发展, 从南纬 30°一直扩展到南纬

60°左右, 表层水层厚度可达 3 000 米, 平均速度为 10—20 厘米 /秒, 流量 2 亿米
3

/秒。

西风漂流遇大陆后分成南北两支, 向高纬流去的一支成为暖流( 北半球) ; 向低纬流去的一

支成为寒流, 并以补偿流的性质汇入南北赤道流。这样就形成了大洋中的反气旋型环流系统。

属于这类寒流的有: 北太平洋的加利福尼亚寒流; 南太平洋的秘鲁寒流; 北大西洋的加那利寒

流; 南大西洋的本格拉寒流; 南印度洋的西澳大利亚寒流等。

3. 世界大洋表层气旋型大洋环流 气旋型大洋环流分布在北纬 45°—70°之间。在大洋东

侧, 为从西风漂流分出来的暖流, 属于这类洋流有: 北太平洋阿拉斯加暖流和北大西洋暖流。其

表层水一般厚度为 100—150 米。

在大洋西侧为从高纬向中纬流动的寒流, 它是极地东北风作用下形成的。属于这类寒流

有: 北太平洋的亲潮和北大西洋的东格陵兰寒流。其水层厚度可达 150 米, 其水文特征是低温、

低盐、密度大、含氧量多。

4. 北印度洋季风漂流 3 大洋中惟有北印度洋特殊, 在冬、夏季风作用下形成季风漂流。

冬季, 北印度洋盛行东北季风, 形成东北季风漂流; 夏季, 北印度洋盛行西南季风, 形成西南季风

漂流( 图 4 - 52) 。

5. 南极绕极环流 南极绕极水是世界大洋中惟一环绕地球一周的表层大洋环流 ( 图 4 -

51、4 - 53) 。它具有许多独特性质, 因此有人把它称为“南极洋”、“南极海”。依水温变化规律

不同, 南极洋可分为两个海区: 一是从南极大陆到南极辐聚线间的海区, 称为南极海区, 其表层

水温较低; 二是从南极辐聚线到亚热带辐聚线间的海区, 称为亚南极海区。

南极表层水形成于高纬海区, 在极地东风作用下, 形成一个独特的绕极西向环流; 但是大部

分南极海中仍然以西风漂流为主。南极绕极环流的特点是低温、低盐, 冬季大部分水温在冰点
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图 4 - 52 北印度洋表层海流

图 4 - 53 南极绕极环流

左右, 盐度 34. 0—34. 5× 10
- 3
。南极绕极环流

流量相当于世界大洋中最强大的湾流和黑潮的

总和, 但流速仅为其 1 /10。

( 二) 世界大洋深层环流系统

在大洋深层环流系的垂直结构中, 可分出

暖冷两种环流系统和五个基本水层 ( 表层、次

层、中层、深层和底层) 。

1. 暖水环流系统和冷水环流系统 大洋经

向暖水环流分布的范围在南北纬 40°—50°之

间, 从海洋表面到 600—800 米深。其水文特

征: 垂直涡动、对流较发达, 温度、盐度具有时间

变化, 受气候影响明显, 水温较高, 所以称为暖

水环流。在暖水环流中因有明显的温度、盐

度和密度跃层存在, 所以, 暖水环流又可分出表

层水和次层水两种。跃层的位置和强度如图

4 - 54。

图 4 - 54 大西洋暖水区结构与环流

大洋经向冷水环流全部分布在大洋深处, 从两极大洋表面一直伸展到大洋底部。其水文特

征是: 垂直紊动不发达, 洋流主要作缓慢的水平流动。由于它源于高纬海区, 所以水温低、盐度

小, 成为冷水环流。在冷水环流中, 依海水运动特征和温度、盐度垂直分布规律的不同, 又可分

为中层水、深层水和底层水。

·212·



2. 表层水、次层水和中层水的环流 表层水一般达到的深度为 100 ～200 米, 由于大气的

直接相互作用, 该层的温度和盐度的季节性变化较大。次层水为表层水以下, 到 300 ～400 米深

度( 个别海区达 500 ～600 米) 。中层水为次层水以下, 到 800 ～1 000 米深度 ( 个别海区可达

1 500米) 。它不受季节性变化影响, 但它同表层一起参与了风产生的表层环流, 通常环流速度

随深度增加而减小。

表层水、次层水和中层水的共同特点是: 从大洋表面到 1 000 米深, 都明显地存在着反气旋

图 4 - 55 深层环流示意图

型环流, 就是由地转偏向力所决定的。

从北纬 40°到南纬 50°～60°之间, 这三

层水共同特点是, 温度较高, 盐度较

大, 密度较小; 在北纬 40°以北, 这三层

水的特点是, 温度较低, 盐度较小, 密

度较大; 在南纬 60°以南, 其特点是温

度最低, 盐度最低, 密度最大。次层水

主要是由于亚热带辐合区表层水下沉

和冬季对流作用下形成的; 中层水是

由亚热带辐合区和高纬表层水下沉混

合而成。

3. 深层水的环流 中层水以下,

到 4 000 ～5 000 米深为深层水, 其形

成主要是热盐环流。环流形态与以上

三层水有显著不同, 成为独立的环流

系统( 图 4 - 55) 。深层水的运动据计算和新近的直接观测表明, 在整个大洋范围内不是均匀扩

展的, 而是如同上层海流一样, 倾向于汇集在大洋盆地的西部。

深层水特征: 中低纬区水温为 1. 5 ～3. 0℃, 盐度为 34. 6 ～35. 0× 10
- 3

, 密度较小; 高纬区水

温低, 盐度小, 密度大; 南北极附近海区, 2 000 米以下水温为 - 0. 01 ～1 . 0℃, 盐度小于 35. 0×

10
- 3

, 密度大。深层水来源于南极底层和格陵兰东南部海区的深层水, 形成了巨大的深层绕球

性的纬向环流。在非洲好望角南端和新西兰南端这一环流的一部分水, 分别流入印度洋和太平

洋。

4. 底层水的环流 底层水位于深层水之下, 遍布于大洋海底之上。底层水来源于南极大

陆和北冰洋附近。

发生在南极海区的底层水, 称为南极底层水。它主要是形成于威德尔海和南极大陆架海

区, 其水温低达 - 1. 9℃, 盐度为 34. 67 ～34. 69× 10
- 3

, 密度大。所以易下沉形成底层水, 其水量

可达 10
7
米

3
/秒, 然后沿大陆坡流入太平洋、大西洋和印度洋, 并可越过赤道进入北半球, 在大

西洋可达北纬 45°; 在印度洋可达孟加拉湾和阿拉伯海; 在太平洋可达阿留申群岛。

北极底层水形成于格陵兰附近的北极海区, 水温在 - 1 . 4℃, 盐度在 34 . 62 ～34. 92× 10
- 3

,

密度也大, 有利于底层水的形成。形成后经冰岛与法罗群岛间的海槛以及丹麦海峡流出, 但因

这些海区水深小于 1 000 米, 所以北极底层水不能大量地流入大西洋。

综上所述, 世界大洋环流体系由表层( 包括次表层水 ) 环流、中层环流、深层环流和底层环
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流所组成。表层环流系统主要是风成环流。中层水、深层水和底层水均为热盐环流。表层水、

次层水、中层水、深层水和底层水在其运动过程中, 进行着全球性的大量交换与循环, 这构成了

世界大洋中统一的环流体系。

三、水团

( 一) 水团的形成

水团是形成于同一源地( 海区 ) , 其理化特性和运动状况基本相同的海水。海水就是由性

质不同的水团组成的。水团的性质, 主要取决于源地所处的地理纬度、地理环境和海水的运动

状况, 这些外界因素的影响, 使水团具备了某种特性、并在一定条件下达到最强, 这个过程就是

水团的形成。然而, 在一定条件下, 其特性强度又逐渐降低, 这一过程又称水团的变性。导致水

团变性有内部因素和外部因素。内部因素主要是由于水团间的热、盐交换; 外部因素主要是由

于海水与大气间的热交换和外部条件的变化而引起的温度、盐度变化。

( 二) 水团的变性

水团按其理化性质的差异, 可分为暖水团和冷水团。暖水团是由水温较高、盐度和透明度

较大、有机质较少、含氧量较低、养分含量较少的水体构成的; 冷水团是由水温较低、盐度和透明

度较小、有机质含量较多、含氧量较高、营养成分丰富的水体构成的。水团按理化特性在垂直空

间分布的差异, 又可分为: 表层水团、次表层水团、中层水团、深层水团和底层水团。

在海洋表层, 由于长期受到当地的气象状况和海流影响, 在一个比较小的范围内, 也可以形

成水团。但因那里的气象状况和海流性质的变化, 使表层水团的特性呈现较大的季节性变化。

反之, 表层以下的水团, 其性质则较为稳定。

水团性质虽较均一, 但在空间上也有变化。每个水团都有一部分水体特性最为明显, 这一

部分水体称为水团的核心。例如, 冷水团中, 水温分布也不是均匀的, 其中水温最低的那部分水

体, 就是冷水团的核心。水团核心特征值的高低, 反映了全部水团的特征。水团核心位置的变

化, 往往标志水团的迁移。水团的强度是水团体积和主要特征值的大小。

水团的边界, 就是水团与水团间的交界面 ( 或交界区 ) , 实际上是水团间的过渡带或混合

区, 在海洋学上称为锋。锋面两侧的海水在理化特性上截然不同。锋区附近海水混合强烈, 两

种水团带来的营养盐类丰富, 浮游生物多, 因而引来大量的鱼群, 往往成为著名的渔场。

大洋中存在着 5 个基本的水层, 每一个基本水层中, 又可分成几种不同的水团。

四、中尺度涡

上述大洋环流分布只是一种平均情况, 所谓相对稳定的海流系统。实际上, 海洋千变万化,

海流亦时刻变化着, 不仅流轴是这样, 每一点的流速和方向也是这样。下面简述近代提出的一

种不稳定流, 即中尺度涡。

经典的风成大洋环流理论, 较好地解释了大洋表层环流的基本特点, 并认为: 在组成各环流

体系的海流流动范围内, 海水流动速度较快, 属于海洋的强流区; 而在各环流中心, 则流速不超

过 1 厘米 /秒的弱流区。此外, 由于观测技术的限制, 在 20 世纪 60 年代以前, 一直认为海洋深

处的流速是微不足道的, 有人甚至认为不应当用“流”这个概念。然而, 70 年代以来, 海洋水文

物理学方面一个引人注目的重大进展, 就是发现海洋中存在着许多中尺度涡旋。这些中尺度涡
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旋不仅存在于强流区洋流的两侧, 而且在环流中部的弱流区、在几千米的深海处, 都有中尺度涡

旋的踪迹。中尺度涡旋的发现, 使经典的大洋漂流理论受到冲击, 对大洋环流模式以及许多海

洋现象, 以前是用风成漂流理论解释的, 现在看来有重新考虑和修改的必要。

中尺度涡旋是指海洋中直径约有 100—300 千米, 寿命约为 2—10 个月的涡旋。它比肉眼

可见的涡旋大得多, 寿命也长久得多; 但比一年四季都存在的海洋大环流又小得多, 寿命也短得

多, 因此称之为中尺度涡旋。

中尺度涡旋非常类似于大气中的气旋和反气旋, 所以也称为天气式海洋涡旋。按其自转方

向和温度结构, 可分为两种类型: 一种是气旋式涡旋( 在北半球为逆时针旋转) , 其中心海水自

下向上运动, 使海面升高, 将下层冷水带到上层较暖的水中, 使涡旋内部的水温比周围海水低,

又称冷涡旋。另一种是反气旋式涡旋( 在北半球为顺时针旋转) , 其中心海水自上向下运动, 使

海面下降, 携带上层的暖水进入下层冷水中, 涡旋内部水温比周围水温高, 又称暖涡旋。

中尺度涡旋在世界各大洋中都有发现, 但是, 绝大部分发生在北大西洋海域, 特别是所谓

“魔鬼三角”的百慕大三角区一带就发现了 4 个涡旋。在墨西哥湾海区平均每年有 5—8 个涡

旋。在太平洋西北部海域, 从 1957—1973 年的 17 年间, 发现 157 个反气旋式涡旋。

中尺度涡旋不但分布广, 而且具有巨大能量。有人估算, 它占有世界大洋动能的 90% 以

上。如此巨大的能量是从哪里来的? 海洋学家有种种解释, 但目前还都不够成熟, 有待于深入

研究的难题。但是巨大能量所造成的景象是可观测到的。例如, 在冷旋涡中心, 有时水体能上

升到几百米高, 像一座急速旋转的海上大水山。巨大的能量能够产生强大的动力, 涡旋自产生

之时起就在不停地运动。

其运动可分为自转、平移和垂直运动 3 种方式。中尺度涡旋会完全改变其流经海区固有的

运动, 海流的方向变化多端, 流速增大数倍至数十倍, 并伴随有强烈的水体垂直运动。涡旋中心

势能最大, 随着远离中心的距离增加, 势能逐渐减小, 在涡旋边缘变为零。而涡旋动能的最大值

不在它的中心, 而是在水体旋转速度最大的区域, 就是在涡旋中心与边缘之间的地方。这些运

动的产生, 必然引起海洋水文物理性质的强烈变化, 并对海洋生物以及人类的海上活动产生巨

大的影响。

五、厄尔尼诺现象

在向北流的秘鲁海流和强烈的沿岸上升流的影响下, 在全年大部分时间里, 于秘鲁沿岸广

大近海水域, 通常持续存在着一个狭窄的上升冷水带( 图 4 - 56、4 - 57 ) 。但是大约在 12 月末,

有一支弱表层暖流, 沿厄瓜多尔和秘鲁北部沿岸向南伸展到大约南纬 6°。由于该暖流通常发

生在圣诞节期间, 固而当地称之为“厄尔尼诺”( 即“圣婴”) 。在常年, 它每年发生一次, 并不严

重。但在一些异常年份里, 这个系统容易发生灾难性的移位。近代科学研究发现: 厄尔尼诺不

仅是局部的海洋异常, 其影响也不限于热带太平洋的东部, 而是可以波及全球, 造成世界性的天

气异常。因此, 现代科学家称谓的厄尔尼诺事件, 其含义已经大大超出了传统的观念。人们不

再简单地把它看作一种“流”, 而是把它作为一种大规模的海洋和大气相互作用的现象来研究。

厄尔尼诺特征是: 通常在赤道太平洋东部的厄瓜多尔和秘鲁沿岸, 由于盛行与海岸平行的

偏南风, 表层水在风和地转偏向力联合作用下, 产生离岸流动, 为了保持水体平衡, 于是深层较

冷的海水便涌升上来补偿。因此, 这一带海面温度较低, 大气稳定, 气候干燥, 是著名的赤道干
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图 4 - 56 南太平洋 1 月份的海面温度分布

图 4 - 57 南太平洋 7 月份的海面温度分布

旱带。而在海洋里, 由于深层海水富含营养物质, 它的涌升为上层鱼类生长提供了极为有利条

件, 所以那里鱼类资源十分丰富, 形成世界闻名的秘鲁渔场。但是有些年份, 在圣诞节前后, 中

美洲沿岸有一股暖水沿厄瓜多尔和秘鲁海岸向南流动, 代替了那里原来的冷水, 沿岸上升流也

随之减弱或消失, 从而影响了那里的海洋动物区系和鱼类, 使秘鲁渔场大幅度减产。随后, 通常

干旱少雨的南美洲西部地区连降大雨, 此称为厄尔尼诺事件。这股向南侵入的暖水每隔若干年

发生一次, 时间间隔不确定, 每年持续时间长短也不一, 短者数月, 长者达一年以上。暖水南侵

的范围, 可达南纬 14°附近。每次厄尔尼诺事件的大小是由它的强度、持续时间及造成的后果

来确定的。
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1982—1983 年发生的厄尔尼诺事件, 为上个世纪以来最强的一次, 它引起了全球性的异

常。在 1982 年 11 月, 赤道太平洋东部地区海温异常升高, 并且范围越来越大, 海温比常年高出

6℃, 打破了历史记录, 圣诞节前后, 栖息在圣诞岛上的 1 700 多万只海鸟不知去向。接着 1982

年冬到 1983 年春, 太平洋东岸的秘鲁等许多拉丁美洲国家下了大雨, 河水泛滥, 美国中、西部不

断遭到风雪、冻雨及低温的袭击, 华盛顿经历了一场百年罕见的大暴风雪。在太平洋西岸出现

了严重的干旱, 如印度尼西亚、澳大利亚、印度南部以及非洲 15 个国家经历了近几十年来最严

重的干旱, 引起森林大火, 农牧业灾荒。在欧洲, 则出现了异常暖冬。我国也出现了天气异常,

南方夏季低温多雨, 长江流域出现历史罕见的大洪水, 北方春季一反常态, 雨量充沛, 天气暖和,

东部地区频繁出现灾害天气。

为什么会发生厄尔尼诺事件, 即为什么会发生暖水南侵? 这是几十年来科学家们一直在探

讨的重要问题。早期, 有些科学家把厄尔尼诺归咎于秘鲁沿岸上升流的变化。他们认为: 由于

沿岸上升流减弱或消失, 秘鲁沿岸表层海水的流动也随之减弱或停息, 这时其北部赤道附近的

高温低盐海水便会乘虚而入, 从而造成厄尔尼诺事件。然而, 这种理论未能解释为什么沿岸上

升流会减弱或消失, 因而实际上并没有回答产生厄尔尼诺事件的根本原因。

于是, 科学家们开始把注意力转向海洋与大气相互作用方面。一些海洋学家认为: 厄尔尼

诺事件是由于太平洋赤道上信风减弱引起的。他们提出, 信风如果强劲吹上一年多, 这会加速

温暖的南赤道海流向西流动, 使赤道太平洋西部发生暖水堆积, 从而形成赤道太平洋洋面的东

西向倾斜; 一旦信风减弱时, 西部暖水就回流到太平洋东部, 秘鲁沿岸上升流大大减弱或消失,

水温升高。

有些气象学家则把信风的减弱归咎于异常的海面高温。他们认为, 如果赤道太平洋中部异

常暖水引起当地大气增温, 那么进入该区的低空气辐合, 就使赤道太平洋西部和中部上空西风

异常的加强, 从而使偏东信风减弱。

海洋、气象学家争论的对立, 意味着厄尔尼诺事件是海洋和大气之间的不稳定相互作用引

起的。由于厄尔尼诺事件与人类关系密切, 科学家研究的目的不仅要弄清其原因, 而且希望能

提前对它作出准确预报。最近科学家认为, 利用卫星监视海洋和大气, 有可能对厄尔尼诺事件

作出预报。

我国东北地区, 特别是黑龙江省无霜期短, 温度对农业有显著影响。如果夏季温度偏低, 可

以造成农业大幅度减产。据统计, 在 1955—1981 年间, 发生过 5 次低温冷害, 这些低温冷害的

年份, 恰好都是厄尔尼诺事件年( 表 4 - 10 ) 。

表 4 - 10 厄尔尼诺年与黑龙江省气温的关系

厄尔尼诺年 1957 ª1958 –1965 ‚1969 n1972 Z1973 F1976 �

前一年 0 „. 2 - 1 p. 6 - 0 \. 1 - 0 H. 4 - 1 4. 1 - 2  . 0 0 ë. 7

当 年 - 1 „. 6 - 1 p. 0 - 0 \. 9 - 0 H. 9 - 2 4. 0 0  . 3 - 1 ë. 7

翌 年 - 1 „. 0 0 p. 8 - 0 \. 1 0 H. 6 0 4. 3 0  . 3 - 0 ë. 7

厄尔尼诺事件与辽宁省水稻产量关系也很密切。统计表明, 厄尔尼诺年往往也是辽宁水稻

减产年。从 1964 年到 1979 年的 16 年间, 辽宁省水稻有三次大幅度减产年, 全部出现在厄尔尼

诺事件年。而反厄尔尼诺事件年往往是辽宁省水稻丰收年。其余则为正常年景( 表 4 - 11) 。
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表 4 - 11 厄尔尼诺与辽宁省水稻产量变率的关系

厄 尔 尼 诺 年 产量 ( % ) 反 厄 尔 尼 诺 年 产量 ( % )

1965 �14 ˜1964 «18 ¿

1969 �- 26 ˜1968 «20 ¿

1972 �- 23 ˜1971 «10 ¿

1976 �- 15 ˜1975 «27 ¿

第五节 海 洋 效 应

海洋作为水圈的主体, 积极参与了自然界的物质循环和能量转化。大气的能量有一半直接

来自海洋, 水汽则几乎全部直接间接地来自海洋。所以, 海洋能调节陆地上气候, 为人类创造舒

适的自然环境; 但海洋也能导致气候发生大规模的异常, 给人们的生活带来灾难。

一、海洋能量效应

海洋中能源的蕴藏量是极其丰富的。按照海洋能在形式上的差别, 可以将其分为:

1 ) 海水的动能: 如波浪能、潮汐能、海流能等;

2 ) 海水的热能: 如温度差能;

3 ) 海水的化学能: 如盐度差能;

4 ) 海水的生物能: 如光合作用能。

( 一) 海洋能量特点

海洋能作为自然能, 是未来能源中相当重要的部分。它具有如下特点:

1. 喧腾不息的海洋, 蕴藏有各种形式的海洋能, 作为新能源开发有着巨大的潜力;

2. 海洋能属可再生资源, 它们绝大部分来自太阳辐射和天体间的万有引力, 只要太阳、月

球等天体与地球共存, 这种能就会产生, 就会取之不尽, 用之不竭;

3. 海洋能是清洁能源无污染;

4. 海洋能量密度很小, 开发利用费用较高。

( 二) 潮汐能

潮汐包含着巨大的能量, 其特点①流量大, 潮流一般流量都比较大, 因而产生的动能大; ②

潮汐一般潮差较小, 世界上最大潮差在北美洲芬地湾达 19. 6 米, 我国钱塘江潮最大潮差达 8 . 9

米, 其它海区潮差在 3 米以下; ③潮流流速不断变化, 在平潮憩流时潮速为 0, 流速小时无法发

电, 且流向也不断改变。

利用潮汐能发电, 一般分为下列两种类型:

1 ) 单水池发电 在海湾处修筑一个水坝; 安装两套反向的发电机, 涨潮时一套机组发电,

落潮时另一套机组发电; 安装一套可顺转和逆转的机组, 但机组技术要求较高, 成本较昂贵。

2 ) 双水池发电 将海湾用堤分隔为两个蓄水池, 在涨落潮时轮流蓄水, 使水轮机不停止发

电。但成本高, 目前多用可逆转机组代替。

潮汐能发电所做的功, 计算如下:

水轮机单独作用时, 在蓄水池放空期间, 涨潮单向运转所作的功为:
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Na =∫
H

z - 0
rS zZdZ ( 4 - 42)

式中, Na 为涨潮单向运转所作的功( 公斤·米 /秒) ; H 为潮波波高 ( 米) ; Z 为水库水位( 米 ) ; S z

为水库面积( 平方米) ; r 为海水比重( 公斤 /立方米) 。

在水库充满水后, 落潮单向运转所作的功为:

N b =∫
H

z - 0
rS z( H - Z ) dZ ( 4 - 43)

式中, Nb 为落潮单向运转所作的功( 公斤·米 /秒) ; 余同上。

则在全日潮中海面自 0 - H 上升下降各一次, 水库内充水、放水各一次, 其潮能的总功为:

N = Na + Nb = rH∫
H

z- 0
S zdZ = rHV ( 4 - 44)

式中, V 为与水库水位相应面积的库容( 立方米) ;余同上。

据威克( Wick, G. L. ) 的统计, 世界上潮汐能源总蕴藏量可达 27 亿千瓦, 大部分集中在狭

窄海湾、河口、河峡大潮差海区。而在海水变浅、地形变窄、流速加大, 在沿海形成高水头潮位的

海区, 一般能产生的能量也大。反而在深海区潮汐能量都较少, 主要是由于潮差较小。

我国潮汐能约为 1. 1 亿千瓦, 可利用的装机容量约为 3 500 万千瓦, 每年约可发电 900 亿

度。大部分集中在海岸沿线, 潮差较大的浙江、福建沿海, 除了已建成的 60 多个中小型潮汐发

电站外, 并计划兴建钱塘江和胶州湾大型潮汐发电站。

( 三) 波浪能

在波动中, 水质点以一定速度运动, 因而波浪具有动能; 水质点相对于它的轨迹中心( 平衡

位置) 不断发生变化, 有上下移动, 因而又具有势能。所以, 当波动出现时, 整个流体具有能量。

在波动中, 能量可以沿水平方向转移, 若水深很大, 水平方向上单位时间内流过单位宽度的

能量为:

P =
1
2

EC ( 4 - 45)

式中, P 为单位时间内流过单位宽度的能量; E 为波浪的总能量; C 为波速。

这表明, 在深水波中, 能量的一半是以速度向前传播的。公式( 4 - 45) 可改写为:

P =
g

32π
rH

2
T ( 4 - 46)

式中, g 为重力加速度; r 为单位体积流体重量; H 为波高( 米) ; T 为周期( 秒) 。并取 g = 9. 8 米 /

秒, r = 1 000 千克 /米
3
, 则

P =
9. 8× 1 000

32π
H

2
T≈H

2
T( 千瓦 /米)

说明与波浪推进方向相垂直的单位宽度所通过的能量; 与波高的平方和周期乘积成正比。如 H

= 1 米, T = 5 秒, 每一米宽的海面可提供的功率为 5 千瓦;跨过 10 公里宽海面的能量, 相当于一

个新安江水电站, 可见波浪能量之巨大。目前, 大规模利用海浪的能量还存在许多困难, 仅能利

用它来为自动观测浮标站和航标照明提供动力。

我国近海波浪能量丰富, 沿海平均波高约 1 来, 估计波能蕴藏量可达 1. 5 亿千瓦, 可利用装
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机容量约 3 000 ～5 000 万千瓦。渤海湾、闽浙沿岸、珠江口外诸岛及南海诸岛沿岸波高常在 1

米以上, 发电量可观。

世界波浪能的分布是很不均匀的, 有地带性和地区性。世界波能理论计算约为 30 ～25 亿

千瓦。

( 四) 海洋热能

地球表面最大的能源是太阳。地球能够大量接收太阳能并予以贮藏的只有海洋。海洋所

占的面积大, 故而接收热量多, 海水热容量大, 故而贮存热量多。

海洋是从表层被加热的, 这一加热特点就导致了海水温度随深度增加而递减。海水温度随

深度递减属于稳定的密度结构。再加上海水导热率又很低( 仅为铁导热率的 1% ) , 所以太阳热

能集中贮存在海洋的表层。几百米以下的深层海水, 经常保持着低温状态。在这一温差中, 包

含着巨大的能量。

19 世纪 40 年代英国物理学家焦耳, 首先用实验的方法求得了热的功当量, 即将 1 公斤的

水温度升高 1℃, 必须做 427 公斤米的功; 反过来, 将 1 公斤水降低 1℃, 就可以释放出相同的能

量来。

要使热水温度降低必须有冷源。在赤道地区表层海水终年高温, 深层水则终年低温。如

用机器每秒钟抽取 1 立方米的海水并自动使其降温 20℃ , 其所放出的热能有 4% ～5 % 变成

电能, 其发出的电力就可以达到 3 000 多千瓦。有人计算, 如果把赤道附近的表层海水作为

热源, 2 000 米左右的深层海水作为冷源 , 上、下层温度差可达 26℃以上, 只要把赤道海域宽

10 公里、厚 10 米的表层海水, 冷却到冷源的温度 , 其发出的电力就够全世界用一年。可见其

能量之巨大。

美国学者威克( G. L. Wick) 对海洋热能源进行过计算, 首先根据海洋表层温水厚度约 100

米, 其温度比深层水温高 12℃这一基本事实, 取全球不冻海洋总面积为 3× 10
14
平方米, 按照如

下能量公式计算:

          E = ρVCΔT ( 4 - 47)

= 1 000× 3× 10
14
× 100× 4. 2× 1 000× 12

= 15× 10
23

( 焦耳)

式中, ρ为海水密度( 1 000 公斤 /米
3
) ; V 为海水容积 ( 立方米 ) ; C 为海水比热 ( 4 . 2× 1 000 焦

耳 /公斤、℃) ; ΔT 为海水温度( ℃) 。这个计算结果, 可以作为海洋恒定的热能贮存量。要把这

种热能变成可利用能量, 必须考虑海洋热量重新形成的时间。威克等人根据大洋循环, 以海水

再生所需时间为 1 000 年( 3× 10
10
秒) 计, 则再生能量为:

P =
E
t

=
15× 10

23
焦耳

3× 10
10
秒

= 500 亿千瓦 ( 4 - 48)

实际上在海洋温差发电中, 根据热力学定律, 上述热能转换成有效能量要大打折扣, 按卡诺效率

计算, 在 12℃温差时, 其效率仅有 4% , 那么可能转换为电能的海洋热能仅为 20 亿千瓦。

我国南海地处热带和亚热带, 表层水温在 5 ～8 月可达 26 ～28℃, 2 ～11 月也仍在 20 ～26℃

之间, 水深大多在 2 000 米以上。自表层向下 500 ～1 000 米处, 可获得 5℃左右的冷却水。在我

国南海诸岛搞温度发电, 自然条件是具备的。目前海洋温度差发电尚未大型实用化, 由此而引

起的对环境影响问题尚未暴露出来。
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( 五) 海洋浓度差能

在海水与淡水的交界面上, 有着显著的盐浓度差, 它们混合时所放出的自由能, 叫做浓度差

能。利用这种能进行发电, 称为盐浓度差发电。这种能量的开发利用是最近提出的, 新的海洋

动力资源研究项目。

利用浓度差方法很多, 目前认为, 利用渗透压方法, 实用性较高。将一个只让水分子通过而

不让盐分通过的半透膜做成的袋子, 装上盐水, 再放在盛有淡水的槽中, 并使盐水面与槽中淡水

面相平。过一会, 盐水面会升高, 表明淡水已通过袋壁进入其中, 这就是渗透现象。水槽中的水

分子可以进入袋内, 袋内的水分子也可以通过袋壁进入水槽。实际上, 两种过程同时进行着。

开始时, 水分子进入袋内的过程占优势, 结果袋内水面不断升高, 升到一定程度后, 当进出袋水

分子相等处于动态平衡时, 袋内水面便不再升高。此时, 海水侧对于淡水侧的压力( 盐水面高出

淡水面的水柱静压) 称渗透压。渗透压随海水的盐度和温度而发生变化。一般海水在 20℃时,

盐度为 35× 10
- 3

, 已经得知具有 24. 8 大气压的渗透压。相当 256. 2 米的水头, 对海水来说是

图 4 - 58 海洋浓度差发电装置示意图

250 米。

浓度差发电原理是海水与淡水的交界面上装

一水压塔, 以半透膜与淡水隔开。在水压塔的顶端

安装一根水平管, 只要它的高度低于 250 米, 导管

中的海水就会喷射出来。如果导管的出口正好对

准水轮机叶片, 其喷射出的水流就会推动水轮发电

机发出电来( 图 4 - 58) 。

由导管出口喷出的水流, 其最大输出功率( P)

为:

P =
1
2

mV
2

+ mgh ( 4 - 49)

式中, m 为出水口流出海水质量; V 为出水口的水流速度; g 为重力加速度; h 为出水口距海面的

高度。

导管流出的水量是通过半透膜渗透过来的淡水加以补充。显然, 淡水渗透速度愈快, 产生

的功率愈大。

浓度差能源蕴藏量有多大? 不同学者有不同估计数字。例如日本学者高野雄三, 估计为 35

亿千瓦;美国威克估计为 300 亿千瓦, 而在日本另一些学者的文章中则更高, 达 14 000 亿千瓦。

浓度差能虽然蕴藏丰富, 但由于它的利用需要以半透膜或离子交换的研究为前提 ( 例如每

千瓦输出功率需要的膜面积约为几千平方米) , 所以, 此种能源的利用到实用化的规模, 尚需时

日。

二、海洋的大气环境效应

( 一) 海洋是大气的主要热源

海洋和陆地向大气供热差异从表 4 - 12 可以看出:

1. 除了最北部的纬度带以外, 由海洋向大气输送的热通量与陆地相比, 都占明显优势。例

如, 在 50°～60°N 区域, 由海洋输给大气的热通量已占一半以上。随着纬度的减低, 海洋对大气
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表 4 - 12 北半球各纬度带内下垫面向大气输送的单位热通量和

整体热通量的平均值

纬 度 带

( N)

热    通     量

单  位  的

( 108 J / m2·a )

整    体     的

( 1022 J / a)

海洋 陆地 海洋 陆地 和

海洋对整体

热通量总和

的贡献

( % )

60—70 v22 Œ. 3 9 ¶. 2 0 à. 67 1 �. 29 1 \. 96 34 N

50—60 v27 Œ. 7 13 Ê. 4 3 à. 05 1 �. 62 4 \. 67 65 N

40—50 v34 Œ. 8 18 Ê. 9 4 à. 19 3 �. 02 7 \. 21 50 N

30—40 v46 Œ. 2 24 Ê. 4 8 à. 31 3 �. 66 11 p. 97 70 N

20—30 v48 Œ. 7 26 Ê. 9 10 ô. 72 3 �. 78 14 p. 50 74 N

10—20 v52 Œ. 0 31 Ê. 1 15 ô. 70 2 �. 82 18 p. 52 85 N

0—10 b46 Œ. 6 33 Ê. 2 14 ô. 45 2 �. 98 17 p. 43 83 N

总 和 - - 57 ô. 09 19 2. 17 76 p. 26 75 N

的热量贡献越来越大, 在近赤道海区, 海洋对大气的热量贡献达到 83% ～85 % 。平均而论, 北

半球的大气由海洋得到的热量占海陆总供热量的 75 % 。由此可以得出结论: 在海洋 - 大气系

统中, 热交换的异常, 完全可以影响大气环流, 并造成巨大的天气异常。

2. 在赤道区域, 进入大气的热通量, 几乎完全取决于海洋与大气的相互作用; 而在近极地

区域, 则主要取决于大气与陆地表面的相互作用。

( 二) 海洋是大气水汽的主要来源

世界大洋水平衡列于表 4 - 13。可见, 世界大洋平均年蒸发量为 126 厘米, 年总量为

450 000立方公里。其中 91% 又以降水的形式返回海洋, 9% 的水量被大气输送到大陆上空, 又

以径流形式回海洋。

表 4 - 13 世界大洋水平衡

海  洋
降  水   量 蒸  发  量 径  流   量

( cm/ a) ( cm/a ) ( cm /a)

太平洋 133 Ÿ132 ò7 õ

大西洋 89 w124 ò23 �

印度洋 117 Ÿ132 ò8 õ

世界大洋 114 Ÿ126 ò12 �

全球输送 ( km3 / a) 41× 104 745× 104 Š4× 104 µ

( 三) 海洋与大气的物质交换

海洋和大气的物质交换是多相的, 既有液态的物质交换, 又有气态和固态的。

蒸发和降水是海气间水量交换的重要方式。伴随着物质交换, 也有能量的传输和交换。如

蒸发, 伴随着蒸发和凝结过程的进行, 还有潜热的吸收和释放, 因此蒸发既包含在水量平衡中,

又包含在热量平衡中, 使它成为联系水热平衡的纽带。蒸发使海水浓缩, 降水使海水稀释, 因而

它们既影响海水的温度, 又影响海水的盐度, 从而也影响到海水的密度, 这是导致大洋温盐环流

的重要原因之一。
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通过海洋和大气的界面, 还进行着多种气体的交换, 其中对气候意义最大的是 CO2 气体。

大气中的 CO2 , 有吸收地球的长波辐射作用, 使地球散失热量减少, 气温增高。据研究, 大气中

CO2 的含量增加或减少一倍, 大气的温度就会升高或降低 2—3℃。所以海洋与大气间 CO2 气

体的交换, 是近年来较受重视的问题。近年来大气中 CO2 增加速率约为 0. 2% —0. 3% , 而且有

增大趋势。就每平方厘米水平截面积的大气柱和水柱比较, 大气中平均含有 0. 125 克碳, 而海

洋含有 7. 5 克碳, 为大气的 60 倍。所以海洋是比大气更大的碳容库。海洋中碳的循环是极其

复杂的, 而海洋与大气间碳的交换只能在海面进行, 其交换方向主要决定于海水与大气之间的

CO2 分压差。如海水 CO2 分压大于大气, 则 CO2 将从海水进入大气; 相反, 则海水吸收大气中

的 CO2 。

海洋和大气也广泛地进行着固体物质交换。陆源物质、火山物质和宇宙物质通过大气进入

海洋, 构成海洋沉积物的重要来源之一。如风每年向海洋输送的风尘物质约为 16 亿吨, 遍布于

大洋沉积物中; 宇宙尘直径 10—17 微米, 每年落到地表达 2 500—5 000 吨, 绝大部分进入海洋。

由于海面浪花破碎和海水气泡破裂等原因, 海水中的盐粒会进入大气参加水循环。有人估

算, 如果世界海洋有 0. 3% 被破碎波覆盖, 在海面上产生的食盐粒约有 10
9
吨 /年。

( 四) 洋流对气候影响

洋流对气候的影响, 最著名的例子是湾流对西北欧气候的作用。湾流是世界上最强大的一

支暖流, 它占据了北大西洋 30°N 以上表面积的 7 /8。湾流数量也十分惊人, 从佛罗里达海峡流

出的水量为 900 亿立方米 /时, 相当于大陆总径流量的 20 余倍。它源源不断地把热量输向西北

欧, 使得北纬 55°—70°之间大洋东岸最冷月平均气温比大洋西岸高 16—20℃之多。在西岸拉

布拉多半岛和加拿大群岛是苔原带, 而同纬度的大洋东岸却是针叶林和针阔混交林带, 在北极

圈内出现了不冻港( 如俄罗斯的摩尔曼斯克) 。

黑潮是仅次于湾流的世界第二大暖流。高温的黑潮与北方相对低温的海水之间, 存在着明

显的温度差异, 形成了一条很强的海洋锋区, 大气对流层中也有锋面与之对应。所以, 当黑潮位

置发生移动时, 锋面和雨区也会随之移动。

( 五) 海洋温度场对台风的影响

台风是影响我国的重要天气系统, 常带来狂风暴雨的灾害, 但同时也是我国南方夏季主要

的降水系统。台风生成在热带的暖洋面上, 海洋提供了它发生发展所需要的能量, 当海水温度

大于 26. 5℃时, 形成了台风发生的必要条件。台风发生在海洋的暖水区, 并趋向于向暧海水温

度区域移动。

( 六) 波浪、潮汐对海岸的作用

波浪是塑造海岸地貌最主要动力, 波浪运动是控制海岸发育、演化的主要因素。从图 4 -

16 中可以看出波射线向海水迅速变浅的岬角处 a 辐聚, 而在海水较深的海湾处 c 辐散, 从而产

生在岬角处波峰线缩短, 在海湾处波峰线拉长, 这样产生的波能在岬角处集中在较短的岸段上,

给予海岸直接打击, 即冲蚀作用。当波浪以巨大的能量冲击海岸时, 水体本身的压力和被压缩

的空气, 对海岸产生强烈的破坏, 这种力量可达 37 吨 /米
2
, 甚至可达 60 吨 /米

2
。海浪的冲蚀作

用对于松软岩石或者节理密度较大的坚硬岩石, 侵蚀力是非常显著的。尤其当波浪水体夹带岩

块或硬石时, 其侵蚀力更大, 这即是磨蚀作用。若海岸为易溶矿物岩石, 还要发生溶蚀作用。

潮汐通过其引起海面升降和潮流影响着海岸的地貌过程。主要为潮波掀起的泥沙形成海
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岸堆积地貌为主。

复习思考题

1. 试述海洋的组成与结构特征。

2. 何谓小振幅波? 短波( 深水波) ? 小振幅驻波? 分别阐述其成因及特征。

3. 何谓有限振幅波? 它可分几类? 各具什么特点?

4. 风浪是怎样形成的?

5. 海啸与风暴潮是怎样形成的? 各有何特点?

6. 试阐述潮汐的基本要素和潮汐类型。

7. 引潮力是怎样形成的?

8. 试对比分析潮汐的静力理论与动力理论。

9. 试述潮汐的日、月及年周期变化的特性与成因。

10. 地形对潮汐有何影响?

11. 何谓潮流? 其运动形成有几种? 各有何特征?

12. 试分析风海流的理论及其效应。

13. 何谓梯度流? 它是怎样形成的?

14. 试阐述大洋表层环流的生成与特性。

15. 试述大洋深层环流的形成与特性。

16. 何谓水团? 它是怎样形成和变性的?

17. 中尺度涡旋有什么特性。

18. 何谓厄尔尼诺现象? 它说明了什么问题?

19. 海洋能量具有什么特点? 各种海洋能量是怎样形成的?

20. 试分析海洋的环境效应。
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第五章 地下水的结构与运动

地下水是存在于地表以下岩( 土) 层空隙中的各种不同形式水的统称。地下水主要来源于

大气降水和地表水的入渗补给; 同时以地下渗流方式补给河流、湖泊和沼泽, 或直接注入海洋;

上层土壤中的水分则以蒸发或被植物根系吸收后再散发入空中, 回归大气, 从而积极地参与了

地球上的水循环过程, 以及地球上发生的溶蚀、滑坡、土壤盐碱化等过程, 所以地下水系统是自

然界水循环大系统的重要亚系统。

地下水作为地球上重要的水体, 与人类社会有着密切的关系。地下水的贮存有如在地下形

成一个巨大的水库, 以其稳定的供水条件、良好的水质, 而成为农业灌溉、工矿企业以及城市生

活用水的重要水源, 成为人类社会必不可少的重要水资源, 尤其是在地表缺水的干旱、半干旱地

区, 地下水常常成为当地的主要供水水源。据不完全统计, 70 年代以色列国 75% 以上的用水依

靠地下水供给, 德国的许多城市供水, 亦主要依靠地下水; 法国的地下水开采量, 要占到全国总

用水量 1 /3 左右;像美国, 日本等地表水资源比较丰富的国家, 地下水亦要占到全国总用水量的

20% 左右。我国地下水的开采利用量约占全国总用水量的 10—15 % , 其中北方各省区由于地

表水资源不足, 地下水开采利用量大。根据统计, 1979 年黄河流域平原区的浅层地下水利用率

达 48. 6 % , 海、滦河流域更高达 87. 4 % ; 1988 年全国 270 多万眼机井的实际抽水量为 529. 2×

10
8
立方米, 机井的开采能力则超过 800× 10

8
立方米。

问题的另一面, 由于过量的开采和不合理的利用地下水, 常常造成地下水位严重下降, 形成

大面积的地下水下降漏斗, 在地下水用量集中的城市地区, 还会引起地面发生沉降。此外工业

废水与生活污水的大量入渗, 常常严重地污染地下水源, 危及地下水资源。因而系统地研究地

下水的形成和类型、地下水的运动以及与地表水、大气水之间的相互转换补给关系, 具有重要意

义。

第一节 地下水系统的组成与结构

地下水由于埋藏于地下岩土的空隙之中, 因而其分布、运动和水的性质, 要受到岩土的特性

以及贮存它的空间特性的深刻影响。与地表水系统相比, 地下水系统显得更为复杂多样, 并表

现出立体结构的特点。

一、地下水的贮存空间

( 一) 含水介质、含水层和隔水层

自然界的岩石、土壤均是多孔介质, 在它们的固体骨架间存在着形状不一、大小不等的孔

隙、裂隙或溶隙, 其中有的含水, 有的不含水, 有的虽然含水却难以透水。通常把既能透水, 又饱

含水的多孔介质称为含水介质, 这是地下水存在的首要条件。

所谓含水层是指贮存有地下水, 并在自然状态或人为条件下, 能够流出地下水来的岩体。

由于这类含水的岩体大多呈层状、故名含水层, 如砂层、砂砾石层等。亦有的含水岩体呈带
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状、脉状甚至是块状等复杂状态分布, 对于这样的含水岩体可称为含水带、含水体或称为含水岩

组。

对于那些虽然含水, 但几乎不透水或透水能力很弱的岩体, 称为隔水层, 如质地致密的火成

岩、变质岩, 以及孔隙细小的页岩和粘土层均可成为良好的隔水层。实际上, 含水层与隔水层之

间并无一条截然的界线, 它们的划分是相对的, 并在一定的条件下可以互相转化。如饱含结合

水的粘土层, 在寻常条件下, 不能透水与给水, 成为良好的隔水层;但在较大的水头作用下, 由于

部分结合水发生运动, 粘土层就可以由隔水层转化为含水层。

( 二) 含水介质的空隙性与水理性

1. 含水介质的空隙性 含水介质的空隐性是地下水存在的先决条件之一。空隙的多少、

大小、均匀程度及其连通情况, 直接决定了地下水的埋藏、分布和运动特性。

通常, 将松散沉积物颗粒之间的空隙称为孔隙, 坚硬岩石因破裂产生的空隙称裂隙, 可溶性

岩石中的空隙称溶隙( 包括巨大的溶穴, 溶洞等) 。

1 ) 孔隙率( n)  又称孔隙度, 它是反映含水介质特性的重要指标, 以孔隙体积( Vn ) 与包括

孔隙在内的岩土体积( V) 之比值来表示, 即 n = Vn /V× 100% 。孔隙率的大小, 取决于岩土颗粒

本身的大小, 颗粒之间的排列形式、分选程度以及颗粒的形状和胶结的状况等。

必须指出, 孔隙率只有孔隙数量多少的概念, 并不说明孔隙本身的大小( 即孔隙率大并不表

示孔隙也大) 。孔隙的大小与岩土颗粒粗细有关, 通常是颗粒粗则孔隙大, 颗粒细则孔隙小。但

因细颗粒岩土表面积增大, 因而孔隙率反而增大, 如粘土孔隙率达到 45—55% ; 而砾石的平均

孔隙率只有 27% 。

2 ) 裂隙率( KT )  裂隙率即裂隙体积( VT ) 与包括裂隙在内岩石体积( V) 之比值: KT = VT /V

× 100% 。与孔隙相比裂隙的分布具有明显的不均匀性, 因此, 即使是同一种岩石, 有的部位的

裂隙率 KT 可能达到百分之几十, 有的部位 KT 值可能小于 1% 。

3 ) 岩溶率( KK )  溶隙的多少用岩溶率表示, 即溶隙的体积( VK ) 与包括溶隙在内的岩石体

积( V) 之比值: KK = VK / V× 100 % 。溶隙与裂隙相比较, 在形状、大小等方面显得更加千变万化,

小的溶孔直径只几毫米, 大的溶洞可达几百米, 有的形成地下暗河延伸数千米。因此岩溶率在

空间上极不均匀。

综上所述, 虽然裂隙率( KT ) 、岩溶率 ( KK ) 与孔隙率 ( n) 的定义相似, 在数量上均说明岩土

空隙空间所占的比例。但实际意义却颇有区别, 其中孔隙率具有较好的代表性, 可适用于相当

大的范围; 而裂隙率囿于裂隙分布的不均匀性, 适用范围受到极大限制;对于岩溶率( KK ) 来说,

即使是平均值也不能完全反映实际情况, 所以局限性更大。

2. 含水介质的水理性质 岩土的空隙, 虽然为地下水提供了存在的空间, 但是水能否自由

的进出这些空间, 以及岩土保持水的能力, 却与岩土表面控制水分活动的条件、性质有很大的关

系。这些与水分的贮容、运移有关的岩石性质, 称为含水介质的水理性质, 包括岩土的容水性、

持水性、给水性、贮水性、透水性及毛细性等。

1 ) 容水性 指在常压下岩土空隙能够容纳一定水量的性能, 以容水度来衡量。容水度

( Wn ) 定义为岩土容纳水的最大体积 Vn 与岩土总体积 V 之比, 即 Wn = Vn /V× 100 % 。由定义可

知, 容水度 Wn 值的大小取决于岩土空隙的多少和水在空隙中充填的程度, 如全部空隙被水充

满, 则容水度在数值上等于孔隙度;对于具有膨胀性的粘土, 充水后其体积会增大, 所以容水度
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可以大于孔隙度。

2 ) 持水性 饱水岩土在重力作用下排水后, 依靠分子力和毛管力仍然保持一定水分的能力

称持水性。持水性在数量上用持水度表示。持水度 Wr 定义为饱水岩土经重力排水后所保持水的

体积 Vr 和岩土总体积 V 之比。即 Wr = Vr / V× 100% , 其值大小取决于岩土颗粒表面对水分子的吸

附能力。在松散沉积物中, 颗粒愈细, 空隙直径愈小, 则同体积内的比表面积愈大, Wr 愈大。

3 ) 给水性 指饱水岩土在重力作用下能自由排出水的性能, 其值用给水度 ( μ) 来表示。

给水度定义为饱水岩土在重力作用下, 能自由排出水的体积 Vg 和岩土总体积 V 之比, 即 μ=

Vg / V× 100 % 。

图 5 - 1 给水度、持水度、孔隙度的关系曲线

由上述 3 个定义可知: 岩土持水度和给

水度之和等于容水度( 或孔隙度) , 即

Wn = Wr + μ或 n = Wr + μ。

式中 n 为孔隙度。

图( 5 - 1) 为美国学者 D. K. Todd 经实

验得出的 3 者之间关系曲线。

4 ) 透水性 指在一定条件下, 岩土允许

水通过的性能。透水性能一般用渗透系数 K

值来表示。其值大小首先与岩土空隙的直径

大小和连通性有关, 其次才和空隙的多少有

关。如粘土的孔隙度很大, 但孔隙直径很小,

水在这些微孔中运动时, 不仅由于水与孔壁的摩阻力大而难以通过, 而且还由于粘土颗粒表面

吸附形成一层结合水膜, 这种水膜几乎占满了整个孔隙, 使水更难通过。透水层与隔水层虽然

没有严格的界限, 不过常常将渗透系数 K 值小于 0. 001 米 /日的岩土, 列入隔水层, 大于或等于

此值的岩土属透水层。

5 ) 贮水性 上述岩土的容水性和给水性, 对于埋藏不深、厚度不大的潜水( 无压水) 来说是

适合的, 但对于埋藏较深的承压水层来说, 往往存在明显的误差。主要原因是在高压条件下释

放出来的水量, 与承压含水介质所具有的弹性释放性能以及来自承压水自身的弹性膨胀性有

关。通常, 埋藏愈深, 承压愈大则误差愈大。因而需要引入贮水性概念。承压含水介质的贮水

性能可用贮水系数或释水系数表示, 其定义为:当水头变化为一个单位时, 从单位面积含水介质

柱体中释放出来的水体积, 称为释水系数( s) , 它是一个无量纲的参数。大部分承压含水介质的

s 值大约从 10
- 5
变化到 10

- 3
。

( 三) 蓄水构造

所谓蓄水构造, 是指由透水岩层与隔水层相互结合而构成的能够富集和贮存地下水的地质

构造体。一个蓄水构造体需具备以下 3 个基本条件, 第一, 要有透水的岩层或岩体所构成的蓄

水空间; 第二, 有相对的隔水岩层或岩体构成的隔水边界; 第三, 具有透水边界, 补给水源和排泄

出路。

不同的蓄水构造, 对含水层的埋藏及地下水的补给水量、水质均有很大的影响。尤其在坚

硬岩层分布区, 首先要查明蓄水构造, 才能找到比较理想的地下水源。这类蓄水构造主要有: 单

斜蓄水构造、背斜蓄水构造、向斜蓄水构造、断裂型蓄水构造、岩溶型蓄水构造等。在松散沉积
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物广泛分布的河谷、山前平原地带, 有人根据沉积物的成因类型, 空间分布及水源条件, 区分为

山前冲洪积型蓄水构造、河谷冲积型蓄水构造、湖盆沉积型蓄水构造等。

二、地下水流系统

地下水虽然埋藏于地下, 难以用肉眼观察, 但它像地表上河流湖泊一样, 存在集水区域, 在

同一集水区域内的地下水流, 构成相对独立的地下水流系统。

( 一) 地下水流系统的基本特征

在一定的水文地质条件下, 汇集于某一排泄区的全部水流, 自成一个相对独立的地下水流

系统, 又称地下水流动系。处于同一水流系统的地下水, 往往具有相同的补给来源, 相互之间存

在密切的水力联系, 形成相对统一的整体;而属于不同地下水流系统的地下水, 则指向不同的排

泄区, 相互之间没有或只有极微弱的水力联系。

此外, 与地表水系相比较, 地下水流系统具有如下的特征:

1. 空间上的立体性 地表上的江河水系基本上呈平面状态展布; 而地下水流系统往往自

地表面起可直指地下几百上千米深处, 形成空间立体分布, 并自上到下呈现多层次的结构, 这是

地下水流系统与地表水系的明显区别之一。

2. 流线组合的复杂性和不稳定性 地表上的江河水系, 一般均由一条主流和若干等级的

支流组合而成有规律的河网系统。而地下水流系统则是由众多的流线组合而成的复杂的动态

系统, 在系统内部不仅难以区别主流和支流, 而且具有多变性和不稳定性。这种不稳定性, 可以

表现为受气候和补给条件的影响呈现周期性变化, 亦可因为开采和人为排泄, 促使地下水流系

统发生剧烈变化, 甚至在不同水流系统之间造成地下水劫夺现象。

3. 流动方向上的下降与上升的并存性 在重力作用下, 地表江河水流总是自高处流向低

处; 然而地下水流方向在补给区表现为下降, 但在排泄区则往往表现为上升, 如图 5 - 2, 有的甚

至形成喷泉。

图 5 - 2 河间地块均质各向同性介质中的近似水流型式

( 据 Hubbert, 1940)

除上述特点外, 地下水流系统涉及的区域范围一般比较小, 不可能像地表江河那样组合成

面积广达几十万乃至上百万平方公里的大流域系统。根据托思( Tóth) 的研究, 在一块面积不大

的地区, 由于受局部复合地形的控制, 可形成多级地下水流系统, 不同等级的水流系统, 它们的

补给区和排泄区在地面上交替分布。

( 二) 地下水域
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地下水域就是地下水流系统的集水区域。它与地表水的流域亦存在明显区别, 地表水的流

动主要受地形控制, 其流域范围以地形分水岭为界, 主要表现为平面形态; 而地下水域则要受岩

性地质构造控制, 并以地下的隔水边界及水流系统之间的分水界面为界, 往往涉及很大深度, 表

现为立体的集水空间。

如以人类历史时期来衡量, 地表水流域范围很少变动或变动极其缓慢, 而地下水域范围的

变化则要快速得多, 尤其是在大量开采地下水或人工大规模排水的条件下, 往往引起地下水流

系统发生劫夺, 促使地下水域范围产生剧变。

通常, 每一个地下水域在地表上均存在相应的补给区与排泄区, 其中补给区由于地表水不

断地渗入地下, 地面常呈现干旱缺水状态; 而在排泄区则由于地下水的流出, 增加了地面上的水

量, 因而呈现相对湿润的状态。如果地下水在排泄区以泉的形式排泄, 则可称这个地下水域为

泉域。

三、地下水系统垂向结构

( 一) 地下水垂向层次结构的基本模式

如前所述, 地下水流系统的空间上的立体性, 是地下水与地表水之间存在的主要差异之一。

而地下水垂向的层次结构, 则是地下水空间立体性的具体表征。图 5 - 3 为典型水文地质条件

下, 地下水垂向层次结构的基本模式。自地表面起至地下某一深度出现不透水基岩为止, 可区

分为包气带和饱和水带两大部分。其中包气带又可进一步区分为土壤水带、中间过渡带及毛细

水带等 3 个亚带; 饱和水带则可区分为潜水带和承压水带两个亚带。从贮水形式来看, 与包气

带相对应的是存在结合水( 包括吸湿水和薄膜水) 和毛管水; 与饱和水带相对应的是重力水 ( 包

括潜水和承压水) 。

图 5 - 3 地下水垂向结构基本模式示意图

以上是地下水层次结构的基本模式, 在具体的水文地质条件下, 各地区地下水的实际层次

结构不尽一致。有的层次可能充分发展, 有的则不发育。如在严重干旱的沙漠地区, 包气带很

厚, 饱和水带深埋在地下, 甚至基本不存在; 反之, 在多雨的湿润地区, 尤其是在地下水排泄不畅

的低洼易涝地带, 包气带往往很薄, 甚至地下潜水面出露地表, 所以地下水层次结构亦不明显。
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至于像承压水带的存在, 要求有特定的贮水构造和承压条件。而这种构造和承压条件并非处处

都具备, 所以承压水的分布受到很大的限制。但是上述地下水层次结构在地区上的差异性, 并

不否定地下水垂向层次结构的总体规律性。这一层次结构对于人们认识和把握地下水性质具

有重要意义, 并成为按埋藏条件进行地下水分类的基本依据。

( 二) 地下水不同层次的力学结构

地下水在垂向上的层次结构, 还表现为在不同层次的地下水所受到的作用力亦存在明显的

差别, 形成不同的力学性质。如包气带中的吸湿水和薄膜水, 均受分子吸力的作用而结合在岩

土颗粒的表面。通常, 岩土颗粒愈细小, 其颗粒的比表面积愈大, 分子吸附力亦愈大, 吸湿水和

薄膜水的含量便愈多。其中吸湿水又称强结合水, 水分子与岩土颗粒表面之间的分子吸引力可

达到几千甚至上万个大气压, 因此不受重力的影响, 不能自由移动, 密度大于 1, 不溶解盐类, 无

导电性, 也不能被植物根系所吸收。

薄膜水 又称弱结合水, 它们受分子力的作用, 但薄膜水与岩土颗粒之间的吸附力要比吸

湿水弱得多, 并随着薄膜的加厚, 分子力的作用不断减弱, 直至向自由水过渡。所以薄膜水的性

质亦介于自由水和吸湿水之间, 能溶解盐类, 但溶解力低。薄膜水还可以由薄膜厚的颗粒表面

向薄膜水层薄的颗粒表面移动, 直到两者薄膜厚度相当时为止。而且其外层的水可被植物根系

所吸收。当外力大于结合水本身的抗剪强度 ( 指能抵抗剪应力破坏的极限能力) 时, 薄膜水不

仅能运动, 并可传递静水压力。

毛管水 当岩土中的空隙小于 1 毫米, 空隙之间彼此连通, 就像毛细管一样, 当这些细小空

隙贮存液态水时, 就形成毛管水。如果毛管水是从地下水面上升上来的, 称为毛管上升水; 如果

与地下水面没有关系, 水源来自地面渗入而形成的毛管水, 称为悬着毛管水。毛管水受重力和

负的静水压力的作用, 其水分是连续的, 并可以把饱和水带与包气带联起来。毛管水可以传递

静水压力, 并能被植物根系所吸收。

重力水 当含水层中空隙被水充满时, 地下水分将在重力作用下在岩土孔隙中发生渗透移

动, 形成渗透重力水。饱和水带中的地下水正是在重力作用下由高处向低处运动, 并传递静水

压力。

综上所述, 地下水在垂向上不仅形成结合水、毛细水与重力水等不同的层次结构, 而且各层

次上所受到的作用力亦存在差异, 形成垂向力学结构, 如表 5 - 1 所示。

( 三) 地下水体系作用势

所谓“势”是指单位质量的水从位势为零的点, 移到另一点所需的功, 它是衡量地下水能量

的指标。根据理查兹( Richards) 的测定, 发现势能( Φ) 是随距离( L) 呈递减趋势, 并证明势能梯

度( - dΦ/ dL) 是地下水在岩土中运动的驱动力。地下水总是由势能较高的部位向势能较低的

方向移动。

地下水体系的作用势根据其力源性质, 可分为重力势、静水压势、渗透压势、吸附势等分势,

这些分势的组合称为总水势。

1. 重力势( Φg )  指将单位质量的水体, 从重力势零的某一基准面移至重力场中某给定位

置所需的能量, 并定义为 Φg = Z, 式中 Z 为地下水位置高度。具体计算时, 一般均以地下水位

的高度作为比照的标准, 并将该位置的重力势视为零, 则地下水位以上的重力势为正值, 地下水

面以下的重力势为负值。
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2. 静水压势( Φp )  连续水层对它层下的水所产生的静水压力, 由此引起的作用势称静水

压势, 由于静水压势是相对于大气压而定义的, 所以处于平衡状态下地下水自由水面处静水压

力为零, 位于地下水面以下的水则处于高于大气压的条件下, 承载了静水压力, 其压力的大小随

水的深度而增加, 以单位质量的能量来表达, 即为正的静水压势, 反之, 位于地下水面以上非饱

和带中地下水则处于低于大气压的状态条件下。由于非饱和带中有闭蓄气体的存在, 以及吸附

力和毛管力的对水分的吸附作用, 从而降低了地下水的能量水平, 产生了负压效应, 称为负的静

水压势, 又称基模势。

3. 渗透压势( Φ0 )  又称溶质势, 它是由于可溶性物质在溶于水形成离子时, 因水化作用

将其周围的水分子吸引并作定向排列, 并部分地抑制了岩土中水分子的自由活动能力, 这种由

溶质产生的势能称为溶质势, 其势值的大小恰与溶液的渗透压相等, 但两者的作用方向正好相

反, 显然渗透压势为负值。

4. 吸附势( Φa )  岩土作为吸水介质, 所以能够吸收和保持水分, 主要是由吸附力的作用, 水

分被岩土介质吸附后, 其自由活动的能力相应减弱, 如将不受介质影响的自由水势作为零, 则由介

质所吸附的水分, 其势值必然为负值, 这种由介质吸附而产生的势值称为吸附势, 或介质势。

5. 总水势 总水势就是上述分势的组合, 即 Φ = Φg + Φp + Φ0 + Φa , 但处于不同水带的地

下水其作用势并不相等, 对于包气带中地下水而言, 其总的作用势 ΦN 为

ΦN = Φg + Φp + Φ0 + Φa ( 5 - 1)

式中, Φp 为负的静水压力势。对于位于地下饱水带中地下水来说, Φp 为正静水压力势, 而渗透

压势 Φ0 和吸附势均可不考虑, 所以其总势

Φs = Φg + Φp ( 5 - 2)

  根据以上分析, 可将地下水垂向上力学性质和作用势列表如下:

表 5 - 1 地下水垂向力学结构 *

地下水垂向层次结构

地 下 水 垂 向 力 学 结 构

作用力 作用势
吸  持  力 * *

水柱高 ( cm) 大气压力 ( 巴 )

包

气

带

结
合
水

吸湿水

薄膜水

自

由

水

上层滞水

毛管悬着水

毛管上升水

分子吸力 吸附势 107 ¸10 000 †

渗透压力 渗透压势 106 ¸1 000 r

105 ¸100 Q

 重力  重力势 104 ¸10 =

 重力  重力势 104 ¸4 ›. 1—7. 0

负的静水压力  负的毛细水势 103 ¸0 s. 14—0. 66

小
 
于
 
大
 
气
 
压

地 下 水 面 静水压势为零 等于大气压

饱
水
带

重
力
水

潜  水

承压水

重力

正的静水压力

重力势

正的静水压势

102

101 ë

0 f. 1

0. 01

大
于
大
气
压

深 部 裂 隙 水 和 岩 溶 水 

  * 本表据南京大学《水文学基础》中表 5 - 3 改编。

* * 岩土对水的吸持力可用张力计 ( 负压计 ) 进行测定。
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第二节 地下水类型

一、地下水基本类型的划分

地下水与地表上其他水体相比较, 无论从形成、平面分布与垂向结构上讲, 还是从水的理化

性状、力学性质上看, 均显得复杂多样。地下水的这种多样性和变化复杂性, 是地下水类型划分

的基础; 而地下水的分类, 又是揭示地下水内在的差异性, 充分认识和把握地下水的特性及其动

态变化规律的有效方法和手段。因而具有十分重要的理论意义和实际价值。

地下水的分类方法有多种, 并可根据不同的分类目的、不同的分类原则与分类标准, 可以区

分为多种类型体系。如按地下水的起源和形成, 可区分为渗入水、凝结水、埋藏水、原生水和脱

出水等; 按地下水的力学性质可分为结合水、毛细水和重力水; 如按地下水的化学成分的不同,

又有多种分类。但从地理水文学角度来说, 特别重视如下的分类:

( 一) 按地下水的贮存埋藏条件分类

1. 包气带水

 结合水( 分吸湿水、薄膜水)

 毛管水( 分毛管悬着水与毛管上升水)

 重力水( 分上层滞水与渗透重力水)

2. 饱水带水

 潜 水

 承压水( 分自流溢水与非自流溢水)

( 二) 按岩土的贮水空隙的差异分类

1. 孔隙水

2. 裂隙水

3. 岩溶水

在上述两种基本类型的基础上, 将它们组合在一起, 便可得到如表 5 - 2 所示的组合类型,

如孔隙潜水、承压裂隙水等等。

表 5 - 2 地下水综合分类组合表

孔 隐 水 裂 隙 水 岩 溶 水

上层滞水  沼泽 水、土壤 水、沙漠

及滨海砂丘水、隔水透镜

体上的水

 基岩风 化壳 中季节 性

存在的地下水

 裸露岩层中季节性存在的水

潜 水  冲 积、坡 积、洪 积、湖

积、冰积物中的水

 基岩上 部裂 隙中的 层

状水、未被水充满的层间

裂隙水

 裸露岩层上部层状水、未被充满的层间岩溶

水、未被充满溶洞的地下暗河水

承压水  松散岩层构成的向斜、

单斜中的水、山前平原的

深部水

 向斜或 单斜 构造层 状

裂隙岩层中的水、构造破

碎带、接触带中的水

 构造盆地、向斜或单斜构造中的岩溶水、构造

破碎带、接触带中的水
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二、包气带水

( 一) 包气带水的特征与包气带的类型

贮存在地下自由水面以上包气带中的水, 称为包气带水。包气带水包括吸湿水、薄膜水、毛

细水、汽态水、过路的重力渗入水以及上层滞水。

1. 包气带水的主要特征 与饱和带中的地下水相比较, 包气带水具有如下特征: 其一包气

带含水率和剖面分布最容易受外界条件的影响, 尤其是与降水、气温等气象因素关系密切, 多雨

季节, 雨水大量入渗, 包气带含水率显著增加; 干旱月份, 土壤蒸发强烈, 包气带含水量迅速减

少, 致使包气带水呈现强烈的季节性变化。其二包气带在空间上的变化, 主要体现在垂直剖面

上的差异, 一般规律是愈近表层, 含水率的变化愈大, 逐渐向下层, 含水率变化趋于稳定而有规

律。其三包气带含水率变化还与岩土层本身结构, 岩土颗粒的机械组成有关, 因为颗粒组成不

同, 使得岩土的孔隙大小和孔隙度发生差异, 从而导致了含水量的不同。

2. 包气带的类型 通常, 根据包气带厚度的不同, 将包气带区分为厚型、薄型与过渡型等 3

种类型。

1 ) 厚型 包气带比较厚, 即使在地下水自由水面较高的雨季, 带内毛管上升高度亦不能到

图 5 - 4 厚型包气带水分垂直分带示意图

达地表, 整个包气带可以进一步区分出土壤水

带、中间过渡带以及毛管上升带等 3 个亚带, 如

图 5 - 4 所示。其中土壤水带从地表到主要植

物根系分布下限, 通常只有几十厘米的厚度。

除水汽与结合水外, 水分主要以悬着水形式存

在于土壤孔隙之中, 所以又称为悬着水带。其

主要特点受外界气象因素的影响大, 与外界水

分交换最为强烈, 所以含水量变化大。当土壤

孔隙中毛细悬着水达到最大含量时, 称此含水

率为“田间持水量”。入渗的水一旦超过田间持

水量, 土体无法再保持超量的水分, 于是在重力

作用下沿非毛细空隙向下渗漏。

中间过渡带处于悬着水带与毛管上升带之间。其本身并不直接与外界进行交换, 而是一个

水分蓄存及传送带。它的厚度变化比较大, 主要取决整个包气带的厚度, 如包气带本身很薄, 中

间带往往就不复存在。本带的特点是水分含量不仅沿深变化小, 而且在时程上也具有相对稳定

性, 水分运行缓慢, 故又名含水量稳定带。

毛管上升带位于潜水面以上, 并以毛管上升高度为限, 具体厚度视颗粒的组成而定。颗粒

细、毛管上升高度大, 本带就厚, 反之则薄。在天然状态下, 毛管上升带厚度一般在 1—2 米左

右。毛管上升带内的水分分布的一般规律是: 其含水率具有自下而上逐渐减小的特点, 由饱和

含水率逐步过渡到与中间过渡带下端相衔接的含水量。对于干旱的土层, 则以最大分子持水量

为下限。而且对于给定的岩土层, 这种分布具有相对的稳定性。

2 ) 薄型 薄型的包气带其厚度往往不到 1 米, 有的只有几十厘米, 包气带内只有毛细上升

带的存在, 没有中间过渡带, 强烈变化亦不明显。因而毛细上升水可以直接到达地表, 在这种情
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况下, 毛细管就像无数的小吸管, 源源不断地将地下水吸至地表, 所以地下潜水蒸发迅速。反之

由于包气带薄, 降水入渗补给地下水的途径亦短, 雨后地下潜水面上升快。因而薄型包气带之

下的潜水季节变化强烈。

3 ) 过渡型 过渡型包气带之厚度介于上述两类之间, 并存在明显的季节性变化。在雨季,

地下水面上升, 包气带变薄, 只存在毛细上升带; 到了旱季, 地下水面下降, 整个包气带又可区分

出 3 个亚带。我国东部平原地区的地下包气带大多属于这种类型。

( 二) 包气带的水分交换与动态

包气带中的水分, 不仅垂向上存在明显差异, 而且在时程上亦不断变化。这种变化一方面

是由于和外界发生水分交换而引起的, 另一方面是通过内部水分的再分配和内排水过程而发生

的。这种变化的结果还会影响到后继降水的径流形成过程。

造成包气带水分增长途径有两个, 一是通过上界面得到降水与地表水的补给; 二是通过下

界面来自饱和水带的补给。在给定的条件下, 包气带水分的增长及运动受控于土壤水分势梯

度, 以及土壤的水分传导特性。一般情况下, 由于下界面的交换处于稳定的均衡状态, 因此上界

面的交换是造成包气带水分增长的主要方面。据观测, 在干旱地区, 透水性较差的土壤, 一次降

水形成的下渗锋面一般均在 10 厘米以内, 在个别长历时低强度的降水情况下 ( 降水量达 40—

80 毫米) , 其锋面可下深至 60—80 厘米。

包气带中水分的消退亦是在它的上、下界面上进行的。其中土壤蒸发和植物散发是造成上

层水分消退的主导因素, 内排水则是水分通过下界面的主要消退方式。两相比较, 与增长过程

一样, 水分消退过程主要是通过上界面进行的。其消退量可采用三段模式进行计算:

当 θi > θf E = Ep

当 θf > θi > θa E = Ep exp( - kt)

当 θi < θa E = c

( 5 - 3)

图 5 - 5 太原径流实验站西庄沟 1985 年 8—9 月 P、

E、θ、Q 过程线( 包气带水分增消过程)

式中, θi 为土壤实际含水量; θf 为田间持水量;

θa 为最大分子持水量; E 为实际蒸发量; E p 为

蒸发能力, k 为系数; c 为常数。

包气带中水分增长、消退及各有关参数的

定量关系, 可借助于水量平衡原理来表达, 即

在某一给定时段 ( Δt) 内包气带内水分变化量

ΔW 可用下式表达:

ΔW = I - E - R ss - F d ( 5 - 4)

式中, I 为时段内地面入渗水量; E 为蒸发量;

R ss为土壤中侧向净流出量; F d 为深层下渗量。

计算单位均以毫米表示。

降雨期间由于 E = 0, 则 ΔW = I - R ss - F d ,

ΔW 为正值, 是包气带水分增长期。

在无雨期, I = 0, 则 ΔW = - E - Rss - F d ,

ΔW 为负值, 是水分消退期。

式( 5 - 4) 中的时段地面入渗量 I, 可由包
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气带上界面以上, 大气系统水量平衡方程求出。

I = P - In - Rs - ΔSd ( 5 - 5)

式中, P 为时段降水量; In 为植物截流量; R s 为地表径流量;ΔSd 为填洼水量。

如 I n 及 ΔSd 可忽略不计, 则有 I = P - R s , 并代入式( 5 - 4) 则:

ΔW = P - R s - E - R ss - F d ( 5 - 6)

上式即为大气 - 土壤系统的水量平衡方程式, 它是表达产流量与各参数关系的基本方程。

三、潜水

( 一) 潜水的概念和主要特征

饱水带中自地表向下第一个具有自由水面的含水层中的重力水, 称为潜水, 如图 5 - 7。表

图 5 - 6 潜水及上层滞水示意图

征潜水特性的参数有:

潜水位( h) 是指潜水面上任一点的海拔

高程( 米) ;

潜水埋深( T) 是指潜水面距地表的铅直

距离( 米) ;

含水层厚度( H) 指潜水面至隔水底板的

距离( 米) ;

潜水流水力坡度: 是指潜水面上任意两

点的水位差与该两点的渗透距离之比。

图 5 - 7 潜水湖示意图

1. 包气带 ; 2. 饱水带

潜水在重力作用下自水位高处向水位低

处流动, 形成潜水流。如遇大面积的不透水底

板呈下凹状态, 潜水面坡度近于零, 潜水几乎

静止不动, 可形成潜水湖, 如图 5 - 7 所示。潜

水与承压水相比较, 呈现以下两大基本特点:

第一, 由于潜水面上没有稳定的隔水

层, 潜水面通过包气带中的孔隙与大气相连

通, 潜水面上任一点的压强等于大气压强,

所以潜水面不承受静水压力。而且一般情况下, 潜水分布区与补给区基本一致。

第二, 潜水含水层通过包气带与地表水及大气圈之间存在密切联系, 因此深受外界气象、水

文因素的影响, 动态变化比较大, 呈现明显的季节变化。丰水季节潜水补给充足, 贮量增加, 潜

水面上升, 厚度增大, 埋深变浅, 水质冲淡, 矿化度降低; 枯水季节, 补给量减少, 潜水位下降, 埋

深加大, 水中含盐量浓度增大, 矿化度提高。

( 二) 潜水面形状及其表示方法

1. 潜水面的形状 它是潜水外在的表征, 它一方面反映外界因素对潜水的影响, 另一方面

又可反映潜水本身的流向, 水力坡度以及含水层厚度等一系列特性。潜水面虽然是一个自由水

面, 但由于受到埋藏地区的地形、岩性等因素的制约, 可以呈现倾斜、抛物线形和水平等多种形

状。总体上说, 潜水自补给区向排泄区汇集的过程中, 其潜水面随地形条件变化, 上下起伏, 形

成向排泄区斜倾的曲面, 但曲面的坡度比地面起伏要平缓得多。此外含水层的岩性、厚度、隔水
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层底板的形状以及人工抽水等均会影响到潜水面的形状, 如图 5 - 8。一般规律是若岩性颗粒

变粗, 则含水层透水性增强, 潜水面坡度趋向平缓, 当含水层沿潜水流向增厚, 潜水面坡度也变

缓, 反之则变陡。如隔水底板向下凹陷, 潜水汇集可形成前述之潜水湖, 此时潜水面基本上呈水

平状; 在人工大规模抽水的条件下, 一旦潜水补给速度低于抽水速度, 潜水位逐步下降可使潜水

面形成一个以抽水井为中心的漏斗状曲面。

2. 潜水面表示方法 一般采用如下两种:一是绘制水文地质剖面图, 即在研究区域内选择

代表性剖面线, 再将剖面线上各点的有关资料按一定的比例绘制在图上, 并将岩性相同的地层

和各点的同一时期的潜水位相连, 就可得潜水面的形状。另一种是以平面图的形式表示, 即绘

制等水位线图。绘制方法类似于绘制地形图。它先以一定比例尺的地形图作底图, 而后按一定

的水位间隔, 将某一时间潜水位相同的各点联成等水位线。为了全面了解潜水面的变化特点和

规律, 通常在同一地区应分别绘制出高水位期和低水位期两种潜水等水位线图。

潜水等水位线图具有重要的实用价值, 它可以用来研究和解决如下问题:

确定潜水流向 垂直于等水位线, 并从高水位指向低水位的方向, 即为潜水的流向;

确定潜水面的水力坡度 沿水流方向取任意两点的水位差, 除以两点间投影在平面上的直

线距离, 即可得出水力坡度。

此外在等水位线图上还可查取地下水的埋藏深度, 推断含水层的岩性与厚度变化, 确定潜

水与地表水的互补关系, 以及研究和布设引水、排水工程的位置等, 见图 5 - 9。

图 5 - 8 潜水面形状与岩层透水性及厚度的关系图

( a) 岩层透水性发生变化 ;  ( b) 岩层厚度发生变化

1 ©©. 含水砂 ; 2 3. 含水砾石 ; 3 �. 隔水层顶板 ; 4 =. 流向

 

图 5 - 9 某坝址左岸枯水期潜水等水位线图

1 ��. 地形等高线 ; 2 4. 潜水等水位线 ; 3 ´. 潜水埋藏深度

等值线 ( 埋藏深度相同的各点按一定间隔的连线 ) ;

4 ê. 小溪沟 ; 5 t. 潜水流向

  ( 三) 潜水与地表水之间的互补关系

潜水与地表水之间存在着密切的内在联系。在靠近江河、湖 ( 库) 等地表水体的地区, 地下

潜水常以潜水流的形式向这些水体汇集, 成为地表径流的重要补给水源。特别在枯水季节, 降
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水稀少, 许多河流全赖地下潜水的补给, 以至河川径流过程, 成为地下潜水的出流过程。但在洪

水期, 江河水位高于地下潜水位时, 潜水流的水力坡度形成倒比降, 于是河水向两岸松散沉积物

中渗透, 补给地下潜水。汛期一过, 江河水位低落, 贮存在河床两岸的地下水, 重又回归河流。

上述现象称为地表径流的河岸调节, 此种调节过程往往经历整个汛期, 并具有周期性规律, 通常

距离河流愈近, 潜水位的变幅愈大, 河岸调节作用愈明显。在平原地区, 这种调节作用影响的范

围可向两岸延伸 1—2 公里。

潜水与地表水之间的这种相互补给和排泄关系, 称为水力联系。一般可将潜水与地表水之

间关系划分为以下几种类型:

1. 具有周期性水力联系 这种类型在大中型河流的中下游冲积、淤积平原上比较多见。

如果平原上地下隔水层处于河流最枯水位以下, 亦即河槽底部位于潜水含水层中, 于是在江河

水位高涨的洪水时期, 河水渗入两岸松散沉积物中, 补给地下潜水, 部分洪水贮存于河岸, 使河

槽洪水有所削减; 枯水期江河水位低于两岸潜水位, 潜水补给河流, 于是原先贮存于河岸的水量

归流入河, 起着调节地表径流的作用。如图 5 - 10 上的 ( a) , 在水位过程线上, 明显的表现为地

下潜水受控于地表河水, 并在雨洪期涨水阶段的地下径流表现为负值。

图 5 - 10 地下水与地表水间的水力联系及地下径流补给情势

T: 雨洪期 ±A 雨洪期地下径流量

2. 具有单向的水力联系 这种类型常见于山前冲积扇地区、河网灌区以及干旱沙漠区, 在

这些地区的地表江河水位, 常年高于地下潜水位, 所以河水长年的渗漏, 不断补给地下潜水, 如

图 5 - 10 上的( b) 所示, 地下径流均为负值。

3. 具有间歇性水力联系 这是介于上述单向水力联系以及无水力联系之间的一种过渡类

型。通常在丘陵和低山区潜水含水层较厚的地区比较多见。在这些地区, 如隔水层的位置介于

河流洪枯水位之间, 地下潜水与地表河水之间就可能存在间歇性水力联系。当洪水期时河水位

高于潜水位, 河流与地下水之间发生水力联系, 河流成为地下潜水的间歇性补给源; 而在枯水
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期, 地表水与地下水脱离接触, 水力联系中断, 此时仅在潜水出露点。潜水以悬挂泉的形式出露

地表。因此间歇性的水力联系仅存在部分的河岸调节作用, 如图 5 - 10 上的( d) 。

此外还有一种所谓无水力联系, 如图 5 - 10 上的( c) , 地下潜水位恒高于江河水位, 单向的

补给河流, 与河流水不发生水力联系的关系。

四、承压水

承压水是指充满于两个稳定隔水层之间的含水层中的地下水。倘若含水层没有完全被水

充满, 且像潜水那样具有自由水面, 则称为无压层间水。

( 一) 承压水的主要特征

相对于潜水等其他类型的地下水, 承压水具有如下主要特征:

1. 承压性 承压水由于存在隔水层顶板而承受静水压力。这是承压水的最基本特征。当

钻孔穿透隔水层顶板时才能见到承压水, 此时水面的高程称初见水位 ( H1 ) 。此后地下水在静

水压力作用下, 将顺着钻孔上升到一定高度才能静止下来, 此静止水面高出含水层顶板底面的

距离称为该点的承压水头( h) 。而静水面的高程就是含水层在该点的承压水位( H2 ) 。如果承

压水位高于地表, 承压水将能自喷到地表, 这样的承压水又称为自流水。

2. 承压水的分布区与补给区不一致 这是承压水有别于潜水的又一特征, 如图 5 - 12 所示。

图 5 - 11 承压水埋藏示意图

 

 

图 5 - 12 自流盆地示意图

1 ~~. 隔水层 ; 2 �. 含水层 ; 3 ’. 不自喷的钻孔 ;

4 å. 地下水流向 ; 5 �. 测压水位 ; 6 ï. 泉

  3. 受外界的影响相对要小, 动态变化相对稳定 由于隔水层顶板的存在, 在相当大的程度

上阻隔了外界气候、水文因素对地下水的影响, 因此承压水的水位、温度、矿化度等均比较稳定。

但从另一方面说, 在积极参与水循环方面, 承压水就不似潜水那样活跃, 因此承压水一旦大规模

开发后, 水的补充和恢复就比较缓慢, 若承压水参与深部的水循环, 则水温因明显增高可以形成

地下热水和温泉。

4. 水质类型多样, 变化大 承压水的水质从淡水到矿化度极高卤水都有存在, 可以说具备

了地下水各种水质类型。有的封闭状态极为良好的承压含水层, 与外界几乎不发生联系, 至今

保留着古代的海相残留水, 由于浓缩之缘故, 其矿化度可达数百克 /升之多, 此外承压水质常呈

现垂直或水平分带的规律。

( 二) 承压水的形成

承压水的形成主要取决于地质构造条件, 只要有适合的地质构造, 无论孔隙水、裂隙水或岩

溶水都可以形成承压水。最适宜于承压水形成的是向斜构造和单斜构造, 分述如下:
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1. 向斜盆地构造 图 5 - 12 即为典型的向斜盆地蓄水构造, 这种盆地又称承压盆地或自

流盆地, 它可以是大型的复式构造, 亦可以是单一的向斜构造。无论是哪一类, 一般均包括有补

给区、承压区及排泄区等 3 个组成部分。补给区通常处于盆地的边缘, 地形相对较高, 直接接受

大气降水和地表水的入渗补给。从补给区当地来看, 它是潜水, 具有地下自由水面, 不受静水压

力。承压区一般位于盆地中部, 分布范围较大, 含水层的厚度往往因受构造的影响而有变化, 由

于其上覆盖有隔水层, 含水层中的水承受静水压力, 具有压力水头, 如果承压水头高出地表, 这

时的水头称为“正水头”, 反之, 称为“负水头”。

排泄区一般位于被河谷切割的相对低洼的地区, 在这种情况下, 地下水常以上升泉的形式

出露地表, 补给河流。其出流过程一般相当稳定。

我国承压盆地十分普遍, 其中位于华北地区的寒武 - 奥陶系构成的承压盆地, 以及华南地

区的石炭 - 二叠系构成的承压盆地最为重要。此外, 我国第四系拗陷所形成的自流盆地也有重

要意义。这些盆地不但分布面积广, 而且水质好, 水量丰富, 如陕西省关中平原、山西的汾河平

原、内蒙古河套平原以及新疆等地的许多山间盆地, 都属第四系拗陷所构成的承压盆地。

2. 承压斜地构造 又称自流斜地, 它主要由单斜岩层组所组成。它的重要特征是含水层

的倾没端具有阻水条件。造成阻水条件的成因归纳起来主要有 3 种, 其一是透水层和隔水层相

间分布, 并向一个方向倾斜, 地下水充满在两个隔水层之间的透水层中, 便形成承压水。最常见

的如图 5 - 13 所示的山前承压斜地。

第二种是由于含水层发生相变或尖灭形成承压斜地。含水层上部出露地表, 下部在某一深

度处尖灭, 即岩性发生变化, 由透水层逐渐转化为不透水层, 形成承压条件, 如图 5 - 14 所示。

图 5 - 13 南口冲洪积扇水文地质剖面

上部—径流带 ; 中部—溢出带 ; 下部—承压带

图 5 - 14 岩层尖灭形成的承压斜地

1 ââ. 粘土层 ; 2 l. 砂层 ; 3 ¤. 地下水流向 ; 4 Ò. 地下水位 ; 5 ®. 泉

  第三种是由于含水层倾没端被阻水断层或阻水岩体封闭, 从而形成承压斜地。山东济南附

近石灰岩层被闪长岩侵入体所掩盖, 迫使岩溶水以泉的形式涌出地表, 形成典型的承压水斜地,

图 5 - 15。

承压斜地亦可划分为补给区、承压区与排泄区 3 部分, 但其相对位置则视具体情况而定。

可以像自流盆地那样, 补给区与排泄区位于两侧, 中间为承压区; 亦可能承压区位于一侧, 而补

给区与排泄区相邻。

( 三) 承压水等水压线

所谓等水压线, 就是某一含水层中承压水位相等的各点的连线。将这些等水压线绘制在同
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图 5 - 15 山东省济南附近水文地质剖面图( 据山东省地质局)

1. 粘性土夹砾石 ; 2. 石灰岩 ; 3. 白云岩 ; 4. 闪长岩 ; 5. 地下水水位 ; 6. 泉

图 5 - 16 承压水等水压线图

1. 地形等高线 ; 2. 含水层顶板等高线 ; 3. 等压线 ;

4. 地下水流向

一图上, 可得出承压水面, 承压水面不同于潜水

面, 常与地形极不吻合, 甚至高于地表面。钻孔

钻到承压水位处是见不到水的。必须凿穿隔水

顶板才能见到水, 因此, 通常在等水压线图上要

附以含水层顶板等高线, 见图 5 - 16。

等水压线图有许多实际用途, 如可以确定

承压水流的方向, 承压水的埋藏深度、承压水头

的大小等, 并可用来判定开采条件的优劣以及

布设井孔等。

五、孔隙水

孔隙水是指埋藏于松散岩土孔隙中的重力

水。孔隙水既可以是承压的, 也可以是非承压的。在我国, 孔隙水主要贮存于第四纪和第三纪

未胶结的松散岩土层中。

孔隙水与裂隙水, 岩溶水相比较, 由于松散岩层一般连通性好, 含水层内水力联系密切, 地

下水具有统一水面, 其透水性、给水性的变化较裂隙、岩溶含水层为小, 孔隙水的运动大多呈层

流状态。

通常, 孔隙水还可根据松散沉积物的成因类型以及地貌条件上的差异, 可区分为山前倾斜

平原孔隙水、河谷地区的孔隙水、冲积平原孔隙水、山间盆地孔隙水, 以及黄土地区孔隙水和沙

漠地区的孔隙水等。以下介绍山前倾斜平原上的孔隙水。

山前倾斜平原系山区与平原相接的过渡地带。通常是由一连串冲积、洪积扇以及山麓坡积

相连而成。地面坡度由陡变缓, 沉积物由粗变细, 层次由少变多、地下水埋深由深变浅, 水力坡
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度由大变小, 透水性和给水性由强变弱, 径流条件由好变差, 矿化度由低增高、水质由好变差。

图 5 - 17 洪积物中地下水分带示意图

Ⅰ. 深埋带 ; Ⅱ. 溢出带 ; Ⅲ. 垂直交替带

1. 砾卵石 ; 2. 砂 ; 3. 亚粘土及亚砂土 ; 4. 基岩 ; 5. 水位

其中对于典型冲洪积扇而言, 自出山口至平原

沿着纵向可分为 3 个水文地质带, 如图 5 - 17

所示。

深埋带 深埋带位于洪积扇上部, 地面坡

度大, 沉积物粗, 透水性好, 来自大气降水、山区

河水的补给条件好, 径流条件亦好, 由于地下水

埋藏深, 常达数十米, 故称深埋带。

溢出带 溢出带位于洪积扇中部, 具有过

渡特性, 地形变缓, 颗粒变细, 透水性和潜水径

流明显减弱, 潜水埋深变浅, 蒸发作用加强, 水

的矿化度增大, 由于受透水性差的土层阻挡, 常

有泉溢出, 所以称溢出带。

垂直交替带 此带位于洪积扇前缘, 其边缘常因冲积、湖积物交替沉积, 形成复合堆积, 透

水性弱, 径流缓慢, 地下潜水主要消耗于蒸发, 故称垂直交替带。如垂直交替带底部存在承压含

水层, 往往形成底部承压水的顶托补给。

六、裂隙水

裂隙水是指存在于岩石裂隙中的地下水。裂隙水的埋藏、分布与运动规律, 主要受岩石的

裂隙类型、裂隙性质、裂隙发育的程度等因素控制。与孔隙水相比较, 裂隙水具有如下特征。

第一, 裂隙水埋藏与分布极不均匀。这种不均匀性是由贮水裂隙在岩石中分布的不均匀所

引起的。岩石裂隙发育的处所, 容易富集地下水; 反之裂隙不发育也就难以集聚地下水。裂隙

水的这一特性, 往往造成同一地区两个相邻的钻孔, 它们的出水量可相差几十甚至上百倍。

实际表明岩石的裂隙率与岩相变化有关, 一般粒粗坚硬的岩石的裂隙率要高于细粒柔性的

图 5 - 18 裂隙岩层岩相变化与富水性

( 云南 , 永仁 )

岩石。图 5 - 18 显示了岩相变化与富水性之间

的关系。

第二, 裂隙水的动力性质比较复杂。由于基

岩裂隙发育程度, 裂隙大小、形状以及充填情况

的不同。水在裂隙中的运动性质, 诸如动水压

力、流速等就不同, 即使处在同一基岩中的孔隙

水, 也不一定具有统一的地下水面, 水的运动不

像孔隙水那样沿着多孔介质渗透, 而是沿裂隙渗

流及网脉状流动, 而且其透水性往往在各个方向

上呈现向异性的特点。

第三, 基岩裂隙的发育具有明显的分带性,

通常由地表向下随着深度的增加, 裂隙率迅速递

减, 裂隙水在垂直方向上的运动, 亦存在分带现象, 主要表现为渗透系数迅速减小, 井孔的涌水

量, 随着深度增加先是增大, 到一定深度后, 又急剧减少, 如图 5 - 19 所示。
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图 5 - 19 基岩裂隙发育与深度关系曲线

( 内蒙古)

Ⅰ. 裂隙率曲线 ; Ⅱ. 渗透系数曲线 ; Ⅲ. 涌水量曲线

裂隙水主要分布于基岩广布的山区, 平原地

区一般仅埋藏于松散沉积物所覆盖之下的基岩

中, 在地表极少出露。裂隙水像孔隙水一样, 亦可

按埋藏条件区分为裂隙潜水和裂隙承压水; 此外

按裂隙的成因不同, 可分为构造裂隙水、成岩裂隙

水及风化裂隙水。

七、岩溶水

在可溶性岩石 ( 如石灰岩、白云岩、石膏等 )

的溶隙中贮存、运动的地下水称岩溶水。我国可

溶性岩石广布, 尤其是广大西南地区岩溶地貌发

育, 岩溶水分布极为广泛, 水文情势非常复杂。概

括起来, 岩溶水有如下基本特征:

第一, 分布上的不均匀性。岩溶水的不均匀

性主要是由于可溶性岩石强烈的透水性, 以及岩

溶空隙在空间分布上的不均匀性所造成的。像石

灰岩其原始孔隙很小, 透水性能差, 但经溶蚀以后

产生的不同形状的溶隙, 包括溶蚀漏斗、落水洞、溶洞, 其渗透性能可比原始的孔隙增大千万倍,

一些巨大的地下管道和洞穴, 可成为地下暗河, 加上岩溶发育程度在空间上的差异性, 促使岩溶

水在地区分布上存在严重的不均匀性, 而且往往造成地下埋伏有暗河, 而地表水难以滞留而干

旱缺水。

第二, 地下径流动态不稳定。这种不稳定性一方面表现为岩溶水的地下径流速度比其他类

型的地下水流要快, 各向异性强, 即使处在同一水力系统内, 不同过水断面上的渗透系数、水力

坡度、渗流速度各不相同, 往往是层流和紊流两种流态并存。另一方面还表现为岩溶水的水位

与流量过程, 呈现强烈的季节性变化。其水位变幅可达几米甚至几十米; 流量可相差几十甚至

上百倍。

第三, 地表径流与地下径流, 无压流与有压流相互转化 岩溶地区从分水岭到河流各排水

基面, 一般均具有向地表径流迅速转化的趋势。但在此过程中, 由于受到岩溶程度差异、岩性以

及构造条件、地貌形态变化等的影响, 造成地表明流与地下暗河之间频繁交替转化的现象。当

地下径流遇到非可溶性岩或阻水断层的阻隔时, 则常以泉或冒水洞的形式转化为地表明流。

从总体上看, 岩溶地区的地下径流总是趋向附近的排泄基面、向河谷或低洼处汇聚, 以水平

循环运动为主; 但在岩溶化地块发育的溶蚀洼地, 落水洞和漏斗成为地表水与地下水之间的联

系通道, 水流以垂直运动为主, 相互之间水力联系很差。

当地下径流由过水断面比较窄的裂隙处向开阔的溶洞发育地段汇聚时, 承压性质的水流可

转化为无压水流; 反之无压流又可转化为有压流。

此外, 岩溶地区的地下水分水岭与地表水的分水岭一般来说不相重合, 这主要是由于地表

和地下的侵蚀营力不同, 侵蚀速率不同, 尤其是可溶性岩的化学组成成分变异等所致。
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第三节 地下水的补给与排泄

地下水作为水圈的重要组成部分, 一方面积极地参与了全球的水循环过程, 同时在一定的

环境条件下, 一定区域范围内的地下水自身通过不断地获得补给、产生径流而后排泄等环节, 发

生周而复始的运动, 形成相对独立的地下水循环系统。循环系统的强度规模主要决定于补给与

排泄这一对矛盾。如果补给充足、排泄畅通, 地下水径流过程就强烈; 如果补给来源充足, 但排

泄不畅, 必然促使地下水位抬升, 甚至溢出地表, 并在一定的环境条件下使地表沼泽化。反之排

泄通畅, 但补给水源不足, 迫使含水层中的地下水逐渐减少, 甚至形成枯竭, 地下水循环受到抑

制, 以至中断。由此可见, 地下水补给和排泄, 是决定地下水循环的两个基本环节, 是地下径流

形成的基本因素, 补给来源和排泄方式的不同, 以及补给量和排泄量的时空变化, 直接影响到地

下径流过程以及水量、水质的动态变化。

一、地下水的补给来源

含水层自外界获得水量的过程称为补给, 补给按来源的不同可分为:降水入渗补给、地表水

补给、凝结水补给、来自其他含水层的补给以及人工补给等。

在以上各种补给来源中, 凝结水的补给量有限, 但对降水量稀少、昼夜温差大的沙漠干旱地

区, 凝结水的补给具有重要意义;至于来自其他含水层的补给, 则是发生在地下水内部的一种水

量交换过程。所以从整体上说, 地下水的主要来源, 还是大气降水和地表水的入渗补给, 而人工

补给则随着人类活动日益扩展, 其重要性与日俱增。

( 一) 降水入渗补给

大气降水是地下水最主要的补给来源。其补给的一般过程是: 如雨前土壤相当干燥, 则到

达地面的降水先被土壤颗粒表面吸附力所吸引, 形成薄膜水, 可称薄膜下渗。当土壤吸附的薄

膜水达最大持水量时, 继续下渗的雨水将被吸入细小的毛管孔隙, 形成毛管悬着水, 形成毛管下

渗, 当包气带土层中的结合水、毛管悬着水达到极限以后, 后续的雨水将在重力作用下, 通过静

水压力的传递, 不断而稳定地补给地下水。在地下水埋藏较深的地方, 这一过程需要很长时间

才能完成。由此可见, 降水的入渗过程是在分子力、毛管力以及重力的综合作用下进行的。而

地下水自降水获得的补给量除了与降水本身的强度、降水总量等有关外, 还与土层蓄水能力有

关。只有降水入渗量超过土层的蓄水能力, 多余的降水才能补给潜水。如土层的蓄水能力以

Wv 表示, 则

Wv = ( Δ- hn ) ( Wma x - W0 ) ( 5 - 7)

式中, Δ为降雨前地下水埋深( 米) ; hn 为地下水面以上毛管水上升高度( 米 ) ; Wma x 为田间持水

率, 以体积比计; W0 为土层雨前平均含水率。

对于一次降水, 其入渗补给量 Xr 为:

X r = P - Rr - ( Δ- hn ) ( Wma x - W0 ) ( 5 - 8)

式中, P 为降水量( 毫米) ; R r 为地表径流量( 毫米) 。

降水入渗补给量亦可根据降水入渗系数进行估算。所谓降水入渗系数, 即是在同一面积上

降水入渗量占降水量的百分数。即 α= X r /P。

在有比较充足的地下水动态观测资料情况下, α值可用下式计算:
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α=
μ( Hma x - H + Δht)

Pi

( 5 - 9)

式中, H 为降水前井孔中的水柱高度( 米) ; Hma x 为降水后井孔中最大水柱高度( 米 ) ; Δh 为降水

前地下水位天然的平均降速( 米 /日) ; t 为井孔水柱从 H 增高到 Hma x 的时间( 日) ; μ为土层的给

水度; P i 为观测期间的降水量( 米) 。

α亦可采用经验数值。如根据北京水文地质一大队在北京西郊地下水均衡试验, 得出如下

降水入渗系数 α值。

表 5 - 3 北京西郊 5种岩性多年平均降水入渗系数 α值( 以降水%计 )

地下水埋深 0 ··.5 1 õõ.0 1 33.5 2 qq.0 3 ��.0

黄土质粘砂 ( 亚砂土 ) 56 ··.9 42 õõ.6 34 33.1 28 qq.7 25 ��.2

粘砂 ( 亚砂土 ) 46 ··.4 36 õõ.9 31 33.4 28 qq.0 -

粉细砂 56 ··.6 48 õõ.7 43 33.7 39 qq.1 -

砂砾石 65 ··.7 67 õõ.6 68 33.7 69 qq.0 64 ��.4

砂粘 ( 亚粘土 ) 47 ··.0 35 õõ.1 28 33.1 23 qq.7 20 ��.8

( 二) 地表水入渗补给

地表上的江河、湖泊、水库以及海洋, 皆可成为地下水的补给水源。现以河流为例, 说明地

表水的入渗补给的一般规律。

河流对于地下水的补给, 主要取决于河水位与地下水位的相对关系。这种关系对于大江大

河来说, 在不同河段往往存在明显的差别。通常上游山区河段,河流深切, 河水水位常年低于地

下水位, 河水无法补给地下水; 进入中下游地区, 堆积作用加强, 河床抬高, 地下水埋藏深度加

大, 河水位一旦高于地下水位,即可发生补给地下水的现象。补给量的大小及持续时间, 除了与

河床的透水性能, 河床的周界有关外,主要决定于江河水位高低以及高水位持续时间的长短。

江河对地下水的补给与降水入渗补给还存在明显的不同点: 前者的补给局限于河槽边界,

呈线状补给, 补给面比较窄;而降水补给呈面状, 在一次降水期间普遍而均匀,但雨停后, 降水补

给亦很快停止, 所以时间上断断续续;江河的补给, 只要河水位高于两岸地下水位, 就可持续进

行。

( 三) 地下水的人工补给

人工补给在地下水各种补给来源中愈来愈重要。在国外有些国家里, 用人工回灌补给地下

水量已占到地下水利用总量的 30% 左右。人工补给可区分为两大类, 一类是人类修建水库、

引水灌溉农田, 城市工矿企业排放工业废水以及城镇生活污水排放,因渗漏而补给地下水, 这是

一种无计划的盲目的补给, 虽然可以增加地下水的贮量,但常常引起土壤发生次生盐渍化、地下

水遭到污染的矛盾; 另一类则是人类为了有效地保护和改善地下水资源,改善水质, 控制地下漏

斗以及地面沉降现象的出现, 而采取的一种有计划、有目的的人工回灌。在我国水资源供需矛

盾比较突出的一些北方省区, 以及过量开采地下水的大中城市, 也开展了这方面的工作。如河

北省的南宫“地下水库”回灌工程, 设计总蓄水量达 4.8 亿米
3
,可调蓄水量达 1 亿米

3
以上。上

海市采用人工回灌方法, 控制由于过量开采深层地下水而引起的地面沉降, 取得了举世瞩目的
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成就。

二、地下水径流

地下水径流是地下水循环系统的重要环节, 它将地下水的补给区与排泄区紧密地联系在一

起, 形成统一的整体。径流的强弱影响着含水层的水量与水质的形成过程。

( 一) 地下水径流方向与径流强度

地下水的径流方向与地表上河川径流总是沿着固定的河床汇流不同, 呈现复杂多变的

特点, 具体形式则视沿程的地形,含水层的条件而定。当含水层分布面积广, 大致水平, 地下径

流可呈平面式的运动; 在山前洪积扇中的地下水则呈现放射式的流动,具有分散多方向的特点;

在带状分布的向斜、单斜含水层中的地下水, 如遇断层或横沟切割, 则可形成纵向或横向的径

流。但这种复杂多变性, 总离不开地下水从补给区向排泄区汇集, 并沿着路径中阻力最小方向

前进, 即自势能高处向势能较低处运动,反映在平面上, 地下水流方向, 总是垂直于等水位线的

方向。

至于地下水的径流强度, 也就是地下水的流动速度基本上与含水层的透水性, 补给区与排

泄区之间水力坡度成正比, 对承压水来说,还与蓄水构造的开启与封闭程度有关。

地下径流强度不仅沿程上有差别, 在垂直方向上也不同, 一般规律是从地表向下随着深度

增加, 地下径流强度逐渐减弱,至侵蚀基准面, 地下水基本处于停滞状态。

( 二) 地下水径流类型

地下水是通过补给, 径流与排泄 3 个环节来实现交替循环的。根据水的交替循环途径的不

同, 可区分为垂向交替、侧向交替和混合交替。其中垂向交替以内陆盆地为最典型, 自降水或地

表水入渗得到补给, 而后以蒸发方式垂直排泄, 径流过程微弱; 侧向交替类型的补给来源多样,

地下水的交替基本上在水平方向上进行, 径流比较发育; 混合交替是介于上述两类之间的过渡

类型, 自然界中实际交替现象,大都属这一类。

1. 畅流型 畅流型的地下水流线近于平行, 水力坡度较大, 侧向交替占绝对优势, 补给排

泄条件良好, 径流通畅,地下水交替积极, 因而水的矿化度低,水质好( 图 5 - 20) 。

图 5 - 20 畅流型示意图

① 流线 ; ② 等水位线 ; A 平面图 ; B 剖面图。

2. 汇流型 汇流型地下水的流线呈汇集状,水力坡度常由小变大。对于汇流型潜水盆地,

其水交替属混合型, 边缘以侧向为主, 中间部位垂向交替所占的比重增大, 图 5 - 21。对于承压

水则属侧向水交替。汇流型的地下水一般交替积极, 常形成可资利用的地下水资源。
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图 5 - 21 汇流型示意图

3. 散流型 散流型的特点是流线呈放射状, 水力坡度由大变小, 呈现集中补给, 分散排泄

图 5 - 22。水交替属混合型, 以侧向为主, 径流交替沿途由强变弱, 形成水化学水平分带规律,

通常干旱地区山前洪积扇中的潜水, 是此类型的代表。

图 5 - 22 散流型示意图

4. 缓流型 缓流型地下水面近于水平,水力坡度小, 水流缓慢, 水交替微弱,属于以垂向交

替为主的混合型( 图 5 - 23) ,通常矿化度较高, 水质欠佳。沉降平原中的孔隙水及排水不良的

自流水盆地, 是此类的代表。

5. 滞流型 滞流型的水力坡度趋近于零, 径流停滞, 如图 5 - 24。对于潜水表现为渗入补

给和蒸发排泄, 属垂向交替;对于承压水可以有垂直越流补给与排泄。某些平原地区局部洼地

中封闭的潜水盆地和无排泄口的自流盆地, 可作为此类代表。某些封闭良好的承压水, 水分交

替停止, 多成为盐卤水、油田水。

图 5 - 23 典型缓流型示意图 图 5 - 24 典型滞流型示意图

  在自然条件下, 地下径流类型复杂多变,往往出现多种组合类型。

三、地下水的排泄

地下水失去水量的过程, 就是地下水的排泄。其排泄方式有点状排泄( 泉) 、线状排泄( 向

河流泄流) 及面状排泄( 蒸发) 3 种。在排泄过程中,地下水的水量、水质及水位均相应的发生变
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化。其中蒸发排泄仅消耗水分, 盐分仍留在地下水中,所以蒸发排泄强烈地区的地下水, 水的矿

化度比较高。

( 一) 泉排泄

泉是地下水的天然露头, 是含水层或含水通道出露地表发生地下水涌出之现象。通常山区

及山前地带泉水出露较多, 这是与这些地区流水切割作用比较强烈、蓄水构造类型多样及断层

切割比较普遍等因素的影响有关。

泉的分类方法有多种, 按泉水出露时水动力学性质可将泉水分为上升泉和下降泉两大类。

上升泉一般是承压含水层排泄承压水的一种方式, 泉水在静水压力的作用下,呈上升运动, 相对

来说这种泉水的流量比较稳定, 水温年变化较小;下降泉是无压含水层排泄地下水的一种方式,

地下水在重力作用下溢出地表, 水量、水温等往往呈现明显的季节性变化。

泉可以单个出现, 亦可在特定的地质、地貌条件下, 呈泉群出现, 泉水流量则相差悬殊。我

国山东省济南市是著名的泉城, 在市区 2.6 平方公里范围内, 分布有大小 106 个泉, 总涌水量达

8 .333米
3 /秒, 成为济南市区的供水水源之一。

( 二) 蒸发排泄

潜水蒸发是浅层地下水消耗的重要途径, 潜水蒸发主要是通过包气带岩土水分蒸发和植物

的蒸腾来完成的。其蒸发的强度、蒸发量的大小与气象条件、潜水埋藏深度及包气带的岩性有

图 5 - 25 潜水土面蒸发量与水位埋深关系曲线

( 据河北省地质局水文地质观测总站石家庄资料 )

关。气候愈干燥, 相对湿度愈小, 岩土中水分蒸

发便愈强烈, 而且蒸发作用可深入岩土几米乃

至几十米的深处。图 5 - 25 是河北省石家庄的

实验观测数据, 显示了潜水埋藏深度对蒸发量

的影响。当埋深大于 5 米时, 潜水蒸发近于零,

埋深愈浅, 岩土中水分蒸发愈大。因为地下水

埋藏浅, 包气带则薄, 水分交换运移路程短, 水

分扩散迅速, 所以水量损耗多。若潜水位埋深

近于地表, 潜水面上毛管水上升可直达地面, 水

汽输送通畅, 供水条件好, 地下水蒸发强度可达

到甚至超过水面蒸发强度, 所以可用水面蒸发量( E 0 ) 近似代替埋深为零的潜发量, 即为陆面蒸

发能力的表征。当潜水埋深超出土壤毛管上升高度及植物根系吸水深度时, 则潜水蒸发量趋于

零。此时的潜水埋深称为潜水蒸发的极限埋深。

关于潜水蒸发量的计算, 常用的有以下几种:

1. 经验公式法 指通过大量的实际观测资料分析, 用数理统计方法模拟某些规律, 而后得

出的计算公式。国外原苏联柯夫达公式就属于这一类。

E = E0 1 -
H
H0

n

( 5 - 10)

式中, E 为潜水埋深为 H 时的蒸发强度, 米 /日; E 0 为近地表处潜水蒸发强度, 米 /日; H0 为潜水

蒸发的极限深度, 米; n 为经验指数, 一般取 1 ～3。

上述公式物理含义清楚, 结构合理, 国内外采用较普遍。关键问题是公式中的幂指数( n)
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值具有任意性, 极限埋深 H0 在缺资料地区确定比较困难。但根据实际经验, 当全剖面为砂或粉

砂时, n 取 1; 当有粘土盖层或夹层( 层厚大于 15 厘米) 时 n 可取 2。

除上述柯氏公式外, 国内亦有类似的经验公式, 如:

叶水庭的指数公式

E = E 0 e
aH

( 5 - 11)

式中, a 为指数, 其他符号同前。

沈立昌双曲线型经验公式

E =
k2 μE

a

0

( 1 + H)
b ( 5 - 12)

式中, a、b 为指数; k2 为与岩性、植被、水文地质条件有关的综合系数, 其他符号同前。

k2 , a, b 3 个数值均可通过实际观测资料, 采用回归分析法求得。

2. 潜水蒸发的经验值 我国北方几个地下水开发利用比较广泛的省市, 如北京市、河北

省、山东省等, 根据多年实际观测与试验研究, 得出了这方面的经验数值, 可直接供条件相类似

的地区选用。

如山东省打鱼张灌区试验站资料, 在轻质土( 粉砂、填土) 地区, E 与 H 及 E0 之间关系如表

( 5 - 4) 所示。

表 5 - 4 轻质土水面蒸发与潜水蒸发与潜水埋深之关系值

水面蒸发 ( mm)

各  潜  水

0 ˜̃.50 0 .90

埋深的潜水蒸发 ( mm)

1 ��.40 1 )).80 2 >>.20 2 ee.50

2 —3 ò- - 1 ��.62 1 )).36 1 >>.21 0 ee.38

3 ((.1 —4 ò.5 4 ¬¬.8 3 .85 2 ��.08 1 )).97 1 >>.22 0 ee.34

4 ((.6 —6 ò.0 4 ˜̃.26 3 .38 3 ��.13 2 )).62 1 >>.12 -

6 ((.1 —7 ò.5 6 ˜̃.13 4 .04 3 ��.31 2 )).76 1 >>.10 -

7 ((.6 —9 ò.0 6 ˜̃.30 5 .12 2 ��.39 2 )).77 0 >>.73 -

9 ��.1—10 �.5 7 ˜̃.09 5 .35 2 ��.79 2 )).80 0 >>.42 -

 > 10 óó.5 7 ˜̃.47 - 3 ��.71 2 )).60 0 ??.011 -

( 三) 泄流排泄

地下水通过地下途径直接排入河道或其他地表水体, 称为泄流排泄。泄流只在地下水位高

于地表水位的情况下发生, 泄流量的大小, 决定于含水层的透水性能、河床切穿含水层的面积,

以及地下水位与地表水位之间的高差。

第四节 地下水运动

地下水在岩土空隙中的运动现象, 统称为“渗流”。渗流按地下水饱和程度的不同, 可分为

饱和渗流和非饱和渗流。前者包括潜水和承压水, 主要在重力作用下运动; 后者是指包气带中

的毛管水和结合水运动, 主要受毛管力和骨架吸引力的控制, 这两种渗流的运动规律不同, 分述

如下:
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一、结合水运动

( 一) 结合水运动基本规律

结合水又分为强结合水( 吸湿水) 和薄膜水( 弱结合水) 两种。其中强结合水不能流动, 所

以论述结合水运动, 指的是属于弱结合水的薄膜水运动。

薄膜水虽然是弱结合水, 但还是具有一定的抗剪强度。它与一般的液体不同, 运动过程中

并不遵循牛顿内摩擦定律, 需要凭借一定的外力来克服它所具有的抗剪强度 ( τ0 ) 后, 才能产生

运动。在由水力坡度 I 与渗透速度 V 所组成的直角坐标系中, 薄膜水的运动规律, 可用一根通

过坐标原点的、向 I 轴凸出的曲线来表达 ( 图 5 - 27) 。曲线上任一段的近于直线的部分, 都可

以用罗戴的近似表达式表示:

V = k( I - I0 ) ( 5 - 13)

式中, k 为渗透系数; I0 为起始水力坡度。

所谓起始水力坡度 I0 , 是指为了克服薄膜水的抗剪强度 τ0 , 使之发生流动所必须具有的临

界水力坡度。不过根据图 5 - 27 所显示的这根薄膜水运动规律的细线, 是通过坐标原点的, 也

就是说, 只要有水力坡度, 薄膜水就会发生运动, 只是当实际的水力坡度 I < I0 时, 薄膜水的速度

V 将非常微小, 只有凭借精密的仪器才能量测得到。因此严格地讲, 起始水力坡度 I 0 乃是指薄

膜水发生明显渗流时用以克服其抗剪强度 τ0 的水力坡度。

由图 5 - 26 上不难看出, 当 I 很小 I = I A 时, A 点的切线截距 OA′( 代表 I0 ( A) ) 较小, 斜率即

渗透系数( k) 也较小; 当 I 加大到 I = IB 时, B 点的切线截距 OB′及斜率亦随之加大。由此可见

I—V 曲线能够比较准确地显示出结合水( 薄膜水) 的 V、k、I、I0 的相互关系。

图 5 - 26 结合水的运动规律 图 5 - 27 不同粘性土中结合水的 I - V 曲线

  图 5 - 27 则反映出, 在天然条件下, 颗粒组成成分不同的粘性土的 I0 及 k 值均不同, 一般规

律是, 颗粒愈粗, 渗孔径越大, 起始水力坡度 I0 就愈小, 渗透系数 k 值则愈大。

( 二) 结合水运动与越流渗透

如前所述, 粘土, 特别是孔隙度大而孔隙细小、质地致密的粘性土, 一般情况下被认为是不

透水的, 因而成为良好的隔水层。但是在实际工作中常常会发现处在两个含水层中间, 由粘

性土构成的隔水层存在着由下层含水层通过粘土层补给上层的现象, 这种现象就称之谓越流
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补给。

图 5 - 28 粘性土的越流渗透

1. 砂 ( 透水层 ) ; 2. 粘性土 ( 半隔水层 ) ;

3. 潜水面 ; 4. 承压含水层测压水面 ; 5. 越

流渗透 ; 6. 井 , 虚线部分为过滤器

此种现象的产生, 正是结合水运动的结果,

如图 5 - 28 所示, 下层水由 A 点向上层 B 点渗

透, 其渗透途径长为 L, 即是粘性土层的厚度。A

点的水头为 H1 , B 点的水头为 H2 , 粘性土垂向

的渗透系数为 k, 则其渗透速度 V 为:

V = k
H1 - H2

L
- I0 ( 5 - 14)

如果粘性土层厚度比较大, 或者上下含水

层之间的水头比较小, 则 I < I0 , V≤0, 于是不发

生渗流现象。反之当上下含水层之间水头差比

较大, 粘土层厚度又较小时, 则 I > I 0 , V > 0, 就

会发生越流现象。由此可知, 粘性土层越薄, 透

水能力越大; 含水层之间水头差愈大, 则渗透量

就越大。这种越流补给可在任意两个相邻的含

图 5 - 29 毛管力示意图

R. 弯月面的曲率半径 ; r. 毛细管半径 ;

C. 曲率中心 ; σ. 湿润点 O 处的液体表面张力 ;

θ. 湿润角

水层及含水层与地表水体之间发生。

二、毛管水运动

( 一) 毛管力及毛管上升高度

经由实际观察可知, 在液体与固体的交界

面上, 存在着如图 5 - 29 所示的液体湿润现象。

其湿润角 θ的大小与固体物质表面的性质有

关, 也与表面的清洁度有关, 并决定于固体分子

与液体分子之间的引力大小。如湿润条件良

好, 处于完全湿润状态时, θ角接近于 0°; 无湿

润时, 则 θ角接近于 180°。若取一圆管并将其

下端插入水中, 由于水表面在管内形成弯月面,

从而使液体表面变大, 而液面一旦变大, 水的表

面张力和收缩作用, 促使液面要恢复水平, 于是

使得管内水随之上升, 以减少面积, 这样直到表

面张力向上的拉引作用跟管内升高的液柱重量

达到平衡为止, 管内的水才停止上升。这种使液体在管内上升的湿润力就是毛管力。

此毛管作用力可分解为沿管壁平行的力以及垂直于管壁的力, 其中沿管壁的平行分力才是

将液体提升的有效作用力, 其值为

OB = σcos θ ( 5 - 15)

沿管周的作用力为 OB 乘以管之圆周长 2πr, 即 2πrσcos θ。

如以 H 表示毛管水上升达到平衡时的水柱高度, 则

H× 2πr
2
× ρg = 2πrσcos θ ( 5 - 16)
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式中, r 为毛管半径( 米) ; ρ为液体密度( 千克 /米
3
) ; g 为重力加速度( 米 /秒

2
) ;σ为液体表面张

力( 牛顿 /米) ;θ为弯月面和管子之间的夹角。

或 H =
2σ
rρg

cos θ ( 5 - 17)

如取水的密度 ρ= 1, g = 9.8 米 /秒
2
, 完全湿润时 θ= 0, cos θ= 1, 在常温条件下 σ取 72.8× 10

- 7

牛顿 /米, 则有近似计算式

H =
15
r
× 10

- 6
( 米)  或 H =

0.03
d

( 米) ( 5 - 18)

式中, d 为毛管直径( 毫米) 。

如果以 P c 表示毛管力, 并以水柱高度( 米 ) 为单位, 则不难得知, 在数值上, P c 等于最大毛

图 5 - 30 包气带中的毛管现象

管水上升高度 H,

即 Pc = H ( 5 - 19)

由式可知, 毛管力与毛管半径成反比, 即毛管愈

细, 毛管力愈大, 毛管水上升高度愈高。

( 二) 包气带中毛管水的运动

在岩土带中毛管水的运动极为普遍。如取

一砂柱并放置在水面上, 砂柱孔隙中即出现弯

液面, 形成毛管水上升水 ( 图 5 - 30) , 毛管水由

水面 A 处升到 B 处, 其渗透长度为 L, 如果 A 点

水面为基准, 则 A 点的水头为零, B 点的水头为

- P c + L, AB 间的水力坡度 I 为:

I =
0 - ( - Pc + L)

L
=

P c - L

L
( 5 - 20)

则渗透速度

V = k
P c - L

L
( 5 - 21)

由式可知, 岩土层中毛管水上升速度及上升高度决定于水力坡降 I。初始时 L 小, I 大, 故毛管

水上升速度快, 当水柱不断升高 L 值加大, I 就逐渐变小, V 就减小。当上升到 C 点时, H = P c , I

= 0 , V = 0, 毛细上升停止。

天然状态下, 毛管水带( 支持毛管水) 上缘的弯液面常常达不到最大毛管上升高度。这是

因为受土面蒸发消耗水分的影响, 使弯液面下降, 形成一定的水力坡度, 并保持相应的渗透水

流, 此渗透水流的流量与土面蒸发量保持平衡。

此外, 如砂柱换成粘性土粒, 则由于粘性土中含有结合水, 存在起始水力坡度 I0 的影响, 此

时渗透速度 V 服从于下式:

V = k( I - I0 ) = k
P c - L

L
- I0 ( 5 - 22)

由式可知, 当 L 很小时, I 远大于 I 0 , 毛管水上升快, 随着 L 加大, I 逐渐变小, 并逐步接近 I0 , 当达

到某一高度时, I = I0 , 毛管水上升速度 V = 0, 即
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V = k
Pc - L

L
- I0 = 0 ( 5 - 23)

此时的 L 就是毛管最大上升高度 H, 即 L = H, 并代入上式( 5 - 23) 得

P c - H

H
= I 或 H =

P c

I0 + 1
( 5 - 24)

由此式可知, 在这种情况下, H < P c。粘土颗粒组成愈细小, I0 愈大, H 与 P c 差亦愈大, 反之砂性

土颗粒粗 I→0, 所以 H P c。

三、重力水运动

( 一) 重力水运动的基本形式

饱和水带中的地下水运动 , 无论是潜水还是承压水, 均表现为重力水在岩土层的空隙中

运动。从其流态的类型来说可分为层流运动和紊流运动。由于流动是在岩土空隙中进行 ,

运动速度比较慢, 所以在多数情况下均表现为层流运动 ; 只有在裂隙或溶隙比较发育的局部

地区, 或者在抽水井及矿井附近 , 井水位降落很大的情况下 , 地下水流速度快 , 才可能表现为

紊流状态。

如从地下水流运动的空间变化来看, 可分为 3 种类型:

线状流 又称一维流, 地下水在渗流场中任意点的速度变化只与空间坐标的一个方向有

关。

平面流 其特点是地下水在渗流场中任意点的速度变化, 与空间坐标上的两个方向有关,

所以平面流又称二维流。

空间立体流 顾名思义, 这种流动在空间 3 个方向上都发生变化, 呈现三维流形式。

图 5 - 31 地下水流运动 3 种类型

实际的地下水运动形式, 主要决定于含水层的几何形式、含水层的边界条件以及地下水的

开采方式。如在一个面积广大、均质等厚的承压含水层钻井取水, 如果含水层未被全部贯穿, 这

种情况下井周围这会形成明显的 3 维流运动; 在潜水层中, 如抽水井的水位降深相对于含水层

厚度所占的比例较大时, 在井的周围附近, 亦可形成 3 维流。

( 二) 线性渗透定律

线性渗透定律是描述重力水渗流现象的基本方程。最早是由法国水力学家达西通过均质

砂粒的渗流实验得出的。试验发现渗透流量 Q 与水位差( h1 - h2 ) 成正比, 其数学表达式为:
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Q = kA
h1 - h2

ΔL
( 5 - 25)

图 5 - 32 达西试验

式中, A 为试验管的横截面积 ( 米
2
) ; k 为

比例常数, 即渗透系数 ( 米 /日) ; ΔL 为土

样长度, 即渗透路径长( 米) 。

由式( 5 - 25) 可知, 渗透流量 Q 与断

面积 A 成正比, 与渗透路径长 ΔL 成反比,

所以可以认为对一定的含水介质而言, 其

渗透系数 k 是常数。

图 5 - 32 实验示意图上显示, 在基准

面以上 Z 1 高度处左端的水压力 P1 等于

高为( h1 - Z 1 ) 的水柱重量, 可表示为:

P1 = ( h1 - Z 1 ) ρg ( 5 - 26 )

由此得出 h1 = Z 1 + P1 /ρg; 同理可得出右

端的 h2 = Z 2 + P2 /ρg。

式中, ρ为水的密度; g 为重力加速度; P1 、P2 分别为左右两端水压力。

以上分析表明, 促使水流通过土体的是水柱的高以及高于基准面的高度联合作用的结果。

这个联合作用的力称地下水水头, 或简称水头。并可根据上述 h1 、h2 的表达式归纳得出如下的

水头定义:

H = Z + P /ρg ( 5 - 27)

式中, Z 称为几何水头( 位头) , P /ρg 称为压力水头。如用水势表示则为: Φ( 总势 ) = Φg ( 重力

势) + Φp ( 静水压势) 。

根据 Q、A 与 V 三者之间关系:

V = Q / A ( 5 - 28)

并令 h2 - h1 = Δh, 则式( 5 - 28) 可改写成

V = - k
Δh
ΔL

( 5 - 29)

如取极限使 ΔL→0, 则

V = - k
dh
dL

 或 V = kI ( 5 - 30)

式( 5 - 30) 是式( 5 - 25) 的微分方程, 称达西定律, 其单位为米 /日。

如以单位重量的能量表达其长度量纲 ( 即水头 ) : dΦ/dL, 势 ( 水头) 梯度, 即单位距离的势

能差, 则

V = - k
dΦ
dL

( 5 - 31)

式中负号反映渗透水流势的变化, 具有随距离的增加而降低。由此可见, 水在渗流过程中其体

积通量是与水的势梯度成比例, 渗透系数 k 值即是其比例系数。有的文献中也因此把达西定律

称为地下水运动的通量方程。
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又因方程中水力坡度 I = -
dΦ
dL

与渗流速度( V) 的一次方成正比, 故把达西定律称为线性

渗透定律。

必须注意, 渗透速度 V 不是孔隙中单个水质点的实际流速。它是当流量相同, 而过水断面

全部被水充满状况下的平均流速, 而实际的断面中充填着无数的砂粒, 水流仅从砂粒的孔隙断

面中通过。设 u 为通过孔隙断面的水质点的实际平均流速, n 为岩土的孔隙度, 则

u =
Q

nW
( 5 - 32)

所以 V = nu ( 5 - 33)

由于 n < 1, 所以 V < u

( 三) 渗透系数( k)

由达西定律可知: 当水力坡度 I = 1 时, 则 V = k, 即渗透系数在数值上等于渗流速度。由于

水力坡度是无量纲的, 因此 k 值具有 V 相同的单位, 一般用米 /日或厘米 /秒等单位。

渗透系数是表征含水介质透水性能的重要参数, k 值的大小一方面取决于介质的性质, 如

粒度成分、颗粒排列等, 粒径越大, 渗透系数 k 值也越大; 另一方面还与流体的物理性质有关, 其

中尤其是流体的粘滞性有关, 其数学表达式为:

k = k0

γ
ν

( 5 - 34)

式中, k0 为内在透水率; γ为水的重率( 千克 /米
3
) ;ν为水的粘滞性系数( 米

2
/秒) 。

其中内在透水率主要决定于岩土的空隙特性, 如表( 5 - 5) 所示。至于流体物理特性的影

响, 可由式( 5 - 34) 清楚的反映出来; 即 k 值的大小与流体的重率成正比, 而与粘滞性成反比。

对地下水来说其重率 γ和粘滞系数 ν决定于水的含盐量、水温和压力, 其中尤其是温度对粘滞

性的影响比较大。

表 5 - 5 天然土层渗透性等级

土层类别
渗透系数 ( k)

( m/ s)

透水率 ( k0 )

( m2 )

粘  土 < 10 - 9 < 10 - 17

砂质粘土 10 - 9 ～10 - 3 10 - 16 ～10 - 15

淤  泥 10 - 9 ～10 - 7 10 - 16 ～10 - 14

粉  砂 10 - 8 ～10 - 7 10 - 15 ～10 - 14

细  砂 10 - 5 ～10 - 4 10 - 12 ～10 - 11

粗  砂 10 - 4 ～10 - 3 10 - 11 ～10 - 10

夹砾的砂 10 - 3 ～10 - 2 10 - 10 ～10 - 9

砾  石 > 10 - 2   > 10 - 9

( 四) 非线性渗透定律

达西定律虽然重要, 但适用于层流状态的水流, 而且要求流速比较小, ( 常用雷诺数 R e < 10

表示) , 当地下水流呈紊流状态, 或即使是层流, 但雷诺数较大, 已超出达西定律适用范围时, 渗

透速度V与水力坡度I就不再是一次方的关系 , 而变成非线性关系 , 这时需要应用非线性渗透
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表 5 - 6 水的重率与粘滞性与温度关系

温度 ( T , 重率 ( γ, 粘滞系数 ( ν,

℃ ) kg /m3 ) m2 / s)

0 D999 zz.868 1 ææ.79× 10 - 6

5 D999 zz.992 1 ææ.52× 10 - 6

10 D999 zz.727 1 ææ.31× 10 - 6

15 D999 zz.126 1 ææ.14× 10 - 6

20 D998 zz.230 1 ææ.01× 10 - 6

定律, 其数学表达式为:

Q = km AI
1 / m

,  或 V = km I
1 / m

( 5 - 35)

式中, km 为随 1 /m 变化的含水层的渗透系数; 1 /m 为流态指数, 其范围变化在 1 /2—1; 其他符号

同前。

上式概括了饱和渗流在不同流态( 层流、紊流) 时可能存在的流动规律。国内外的实验证

明:

当 m = 1 时, 属速度很小的层流线性流, 符合达西定律;

当 1 > m > 0.5 时, 属速度较大的层流非线性流, 这时惯性力已增大到相当于阻力的数量

级, 已偏离达西定律;

当 m = 0.5 时, 属大流速的紊流状态, 惯性力已占支配地位, 与河道中的均匀流相同。

1912 年, 谢才提出了适用于呈紊流状态时的运动规律, 其数学表达式为

Q = kcAI
1 / 2
 或 V = k cI

1 / 2
( 5 - 36)

式中, kc 为紊流时含水层的渗透系数; 其他符号同前。

( 五) 线性渗透定律在地下水计算中的应用

在动态平衡条件下, 处在均质含水层中的地下水流动, 呈现为缓变流, 服从达西定律。法国

水力学家 J. 裘布衣在达西定律的基础上, 导出了地下水向水井稳定运动时的基本方程———裘

布衣方程, 可分别用以计算潜水和承压水完整井稳定时的涌水量。

1. 潜水完整井稳定运动时涌水量的计算 井是人类开发利用地下水的主要工程措施。凡

图 5 - 33 均质含水层潜水完整井抽水示意图

H. 天然潜水位 ; h. 观测孔水位 ; h0. 井内水位 ;

( 动水位 ) R. 影响半径 ; S0. 水位降深值 ;

r0. 井半径

是打穿了整个含水层的水井称为完整井, 反之

称为非完整井。井中抽水后, 井水位 S 逐渐下

降, 其中心处水位下降值最大, 向四周逐渐减

小, 地下潜水面形成降落漏斗, 如图 5 - 33 所

示。到一定时间后, 井的涌水量 Q 稳定不变, 井

水位不再下降为 S0 , 漏斗范围亦不再扩大。此

时水井最大的影响半径为 R, 井的动水位为 h0 ,

潜水原始水面高程为 H, dh / dr 为水井漏斗降落

面线( 又称浸润曲线) 的水力坡度。

于是裘布衣在下列假设条件下:

① 含水层为均质且各向同性( k = c) ;
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② 在 R 外侧( 即供水边界) 保持常水头;

③ 水井位于圆柱状含水层轴心处, 抽水前地下水静止, 即水力坡度等于零;

④ 地下水呈缓变流, 在同一垂直过水断面上, 不同深处各点的水头相等。

根据达西定律( Q = kAI) 导出了如下方程:

Q = kA
dh
dr

( 5 - 37)

式中, A 为过水断面积, 对水井即是井壁 = 2πrh

因 Q = k2πrh
dh
dr

( 5 - 38)

由于含水层厚度( h) 沿 r 轴方向增大, 故为正值, 通过分离变量, 并从井壁 r0 至供水边界 R,

自井中动水 h0 到原始潜水面 H 进行积分得:

Q∫
R

r0

dr
r

= 2πk∫
H

h0

hdh

经运算后得

Q = πk
H

2
- h

2

0

ln( R / r0 )
= 1.366 k

H
2

- h
2

0

lg( R / r0 )
( 5 - 39)

此即潜水完整井稳定运动时涌水量计算公式。由于生产上多习惯用地下水位降深 ( S0 = H -

h0 ) 所以上式( 5 - 39 ) 可改写为:

Q = 1.366k
( 2 H - S0 ) S0

lg( R /r0 )
( 5 - 40)

裘布衣公式不仅可以计算流量, 还可以推导出潜水浸润曲线方程 ( 即潜水降落漏斗曲线方

程) 。其式如下:

h
2

=
Q
πk

ln
r
r0

+ h
2

0 或 h =
Q
πk

ln
r
r0

+ h
2

0 ( 5 - 41)

有此方程, 可根据不同观测井中的 S 值或距抽水井的距离 r 值求出不同的 h 值, 并可进一步绘

制出浸润曲线来。

此外, 裘布衣公式还可导出推求渗透系数 k 值的公式:

k =
Q( lg R - lg r0 )

1.366( 2 H - S0 ) S0

 或 k = 0.73Q
lg R - lg r0

( 2H - S0 ) S0

( 5 - 42)

2. 承压水完整井稳定运动涌水量计算 对承压含水层, 如亦假设底平、均质、各向同性, 含

水层分布范围广大, 过水断面为圆柱体的面积( 2πrM) , ( M) 为含水层厚度。则根据达西定律同

样可建立裘布衣承压水井涌水量计算公式:

Q = k2πrM
dh
dr

( 5 - 43)

分离变量并积分

∫
H

h 0

dh =
Q

2πkM∫
R

r0

dr
r
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经整理后得

Q = 2πkM
H - h0

ln( R /r0 )
 或 Q = 2.73kM

H - h0

lg( R / r0 )
( 5 - 44)

如用 S0 = H - h0 表达

则: Q = 2.73kM
S0

lg( R /r0 )
( 5 - 45)

或 S0 =
Q

2πkM
lg

R
r0

( 5 - 46)

第五节 地下水的动态与平衡

地下水动态系指地下水水位、水量、水温和水质等要素随时间和空间所发生的变化现象和

过程。地下水不同的补给来源与排泄去路决定着地下水动态的基本特征; 反过来说, 地下水的

动态则综合地反映了地下水补给与排泄的消长关系。

分析研究地下水在某一地区、某一时段内水量的收支之间的数量关系, 就是地下水平衡; 专

门研究地下水的盐量收支变化: 则称为地下水盐平衡。

实际上地下水的动态与平衡是一个问题的两个方面。“动态”是质和量的时空变化过程,

是水平衡的外部表现; 而“平衡”则是具体的数量关系, 是动态变化的内在原因。

地下水的动态与平衡的研究, 不仅有助于了解地下水的形成机制、运动变化规律, 而且对于

合理开发利用地下水资源, 进行地下水资源的评价及预测预报都具有重要意义。

一、影响地下水动态的因素

影响地下水动态的因素基本上可区分为自然因素和人为因素两大类。其中自然因素又可

区分为气象气候因素以及水文、地质地貌、土壤生物等因素; 后者包括人工抽取地下水、无计划

排水、人工回灌以及耕作、植树造林、水土保持等对地下水动态的影响, 分述如下:

( 一) 自然因素

1. 气象气候因素 气象因素中降水和蒸发直接参与了地下水的补给与排泄过程, 是引起

地下水各个动态要素, 诸如地下水位、水量以至水质随时间、地区而变化的主要原因之一。而气

温的升降则影响到潜水蒸发强度变化, 还会引起地下水温的波动, 以及水化学成分的变化。

气候上的昼夜、季节以及多年变化, 亦要影响到地下水的动态进程, 引起地下水发生相应的

周期性变化。尤其是浅层地下水往往具有明显的日变化和强烈的季节性变化现象。在春夏多

雨季节, 地下水补给量大, 水位上升; 秋冬季节, 补给量减少, 而排泄量不仅不减少, 常常因为江

河水位低落, 地下水排泄条件改善, 而增大地下水的排泄量, 于是地下水位不断下降。这种现象

还因为气候上的地区差异性, 致使地下水动态亦因地而异, 具有地区性的特点。

但和气候上变化相比较, 地下水动态由于受到其他因素制约, 其变化的速度和程度都要和

缓得多, 存在滞后现象。其滞后的时间长短, 则视地下水补给、排泄条件而定。有的地方, 地下

最高水位或泉水最大涌出量比降水峰值出现的时间, 可滞后 3 ～5 个月, 甚至更长。

2. 水文因素 水文因素对于地下水动态的影响, 主要取决于地表上江河、湖( 库) 与地下水

之间的水位差, 以及地下水与地表水之间的水力联系类型。
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滨海地区, 如含水层与海水相连通 , 则海平面潮汐升降, 亦会影响海岸带地下水位的波

动。

3. 地质地貌因素 地质地貌因素对地下水的影响, 一般情况下并不反映在动态变化上, 而

是反映在地下水的形成特征方面, 其中地质构造决定了地下水的埋藏条件;岩性影响下渗、影响

贮存及径流强度; 地貌条件控制了地下水的汇流条件。这些条件的变化, 造成了地下水动态在

空间上的差异性。

不过对于局部地区发生的地震, 火山喷发等地质现象, 亦能引起局部地区地下水动态发生

剧变。

4. 生物与土壤因素 生物、土壤因素对地下水动态的影响, 除表现为通过影响下渗和蒸发

来间接影响地下水的动态变化外, 还表现为对地下水的化学成分和水质动态变化上的影响。

( 二) 人为因素

人为因素对地下水动态的影响比较复杂。从影响后果来说, 有积极的作用, 亦有消极的一

面。从人为因素自身来看, 可分为两大类:一类是人们为了直接影响和控制地下水动态而采取

的一系列措施, 诸如打井抽水、人工回灌等, 这是有目的有计划的活动; 另一类活动虽然其出发

点并非针对地下水动态的, 但是活动的本身派生出对地下水动态影响的效果来。诸如人类为灌

溉农田, 满足城市工矿企业生产、生活用水需要而修筑的各种拦水、引水、蓄水与灌溉工程, 以及

排水工程等等。这类活动对地下水造成的影响极其广泛而深刻, 而且随着国民经济之发展, 生

产能力的提高, 其影响不断地扩大、加深。

人们从事地下水方面研究, 除了研究地下水系统内在的机制与规律外, 更重要的正是为了

如何更好地积极地影响与控制地下水动态进程, 防止消极的影响, 使地下水动态朝向适合人类

需要的方向发展。

二、地下水动态

如前所述, 地下水动态是自然因素与人为因素共同影响的结果。由于自然因素具有强烈的

地区性与时间性变化的特点, 致使地下水动态过程亦存在地区上的差异性以及随时间变化的特

点, 特别是容易受到外界条件影响的浅层地下水, 这种地区上的特征及多年变化比较明显。

( 一) 地下水动态的地区特征

我国地域辽阔, 南北之间自然地理条件差异大, 加之地势起伏大, 自然环境复杂多样。这些

影响反映到我国地下水区域动态上, 亦呈现地带性变化和垂直分异上来。

1. 地下水动态的地带性分异 可通过各地地下水水位过程线的比较, 得到清楚的了解。

因为地下水位过程线, 是一个地区地下水补给与消耗动态变化的综合反映, 亦是该地区自然环

境、人文因素共同影响的结果。以我国为例, 自南而北, 地下水的动态变化呈现明显的地域分异

规律。

华南地区降水丰沛, 年内分配亦比北方地区要均匀。以广州市为例, 根据 50 多年雨量记录

( 1912—1964) , 各月平均雨量相差甚小, 其中最高月比最低月的雨量, 仅多 15 毫米。反映到当

地地下水位过程上, 水位起伏次数多, 但起伏的高差不大, 呈现锯齿状的多峰形态, 如图 5 - 34

所示。

图 5 - 35 为湖南省某地的地下水位过程线图, 显示出驼峰状的双峰曲线形态, 其主峰与当
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图 5 - 34 广州北部地下水水位过程线图

图 5 - 35 湖南×× 地区地下水水位过程线图 图 5 - 36 华北地区地下水水位过程线图

地春夏之交梅雨期相吻合。

华北地区降水较少, 又比较集中, 全年中 60 % —70% 雨量分布在 7—9 月, 冬春雨量稀少,

反映到地下水位过程线上呈现不对称的单峰形式, 水位差较大, 一般低水位出现在春夏之交, 高

水位出现在 8—9 月份, 如图 5 - 36 所示。

东北地区降水要多于华北, 但冬季漫长, 干燥多风雪, 冰雪期长达 5—6 个月, 有季节性冻

土, 冻结期可达 160 天左右, 冻结深度 2 ～4 米。地下水动态过程线呈舒缓的单峰曲线形态。全

年中 4 月份出现最低水位, 5 月以后随着冻土融化, 逐渐补给地下水, 水位逐渐上升, 7—8 月份

降水增多, 水位明显上涨图 5 - 37。

以上是 4 个典型的水位过程线, 其间还存在一些过渡类型。

2. 地下水动态的垂直分异 主要在我国西北内陆地区有明显的表现, 其他地区一般很不

明显, 因为在西北内陆地区既有高耸的山脉, 又有低平盆地, 干燥的沙漠, 地表高差大, 气候垂直

变化显著, 致使地下水动态垂直分异明显。以祁连山地与河西走廊为例, 山顶降水量达 400 ～

500 毫米, 终年积雪, 并有多年冻土带, 高程 3 800 ～4 500 米地带为季节性冻土带; 山麓地带及

山前倾斜平原干旱少雨, 主要依靠高山积雪融水补给。一般每年 4—9 月为融冰期, 融水自源头

下泄, 入渗, 自山麓→山前倾斜平原→河西走廊低平原沼泽地带, 以蒸发排泄的形式回归空中。

该地区的地下水动态过程, 相应的垂直上下, 区分为高山带、山麓带、山前倾斜平原带及低平原

沼泽水带, 各带中水位动态过程以及水质均存在明显的差异。
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图 5 - 37 北安市地下水水文过程线( 实线为水位 , 虚线为水温) 图

( 二) 地下水动态的多年特征

根据国内外地下水动态长系列观测资料的分析表明, 地下水水位过程还具有多年变化的特

征, 并具有一定的准周期性, 周期的长短不一。附图 5 - 38 为我国河北省邯邢地区西石门矿区

地下水水位与降水量 18 年间变化过程线。显示出存在 10 ～11 年的周期性变化, 并与降水量的

变化有关, 但具有后滞的特点。其中 1954、1963、1973 年为丰水年, 丰水年一年降水量为干旱年

的三倍多, 并呈现一年补给, 维持多年消耗的地下水动态特征。

图 5 - 38 邯邢地区西石门矿区地下水水位过程线与降雨量的关系( 据王伟 , 1976) *

有的学者研究指出, 地下水的多年动态与太阳黑子活动周期变化有关。如我国北京地区、

前苏联卡明草原地区的井水位多年变化就具有和太阳耀斑相同的 11 年变化周期。但附图

5 - 39所显示的俄罗斯圣彼得堡 130 年地下水位记录则呈现 30 年周期变动, 德国的维纳河威特
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比斯克城的地下径流变化, 又显示为 19 年周期。这说明还存在其他因素的影响。

图 5 - 39 俄罗斯、德国典型地区地下水文过程线

( 三) 地下水动态类型

为了进行地下水资源的分析计算, 以及方便地下水开发利用, 可根据地下水( 主要是浅层地

下水) 的补给、排泄条件及地下水动态特征的不同, 分为如下 3 类:

1. 渗入 - 蒸发型 此类型的地下水主要从降水和地表水获得补给, 而后消耗于蒸发。所

以地下水以垂向运动为主, 水平径流微弱。一般多分布于干旱、半干旱地区的平原与山间盆地。

在开发利用上宜发展井灌事业, 既可人工调控地下水, 又利于防治土壤盐渍化和沼泽化。

2. 渗入 - 径流型 此类型的补给也主要来自大气降水和地表水的入渗, 但其排泄以水平

径流为主, 蒸发消耗量相对较少。由于地下径流同时排泄水中盐分, 所以从长期来说水质矿化

度愈来愈小。这类地下水多分布于山麓冲积扇及山前地带地下水力坡度较大的地区。在开发

利用上, 宜采用截流建筑物, 截取地下径流供使用。

3. 过渡型 主要分布于气候比较湿润的平原地区, 由于当地降水丰沛, 在满足了蒸发之

后, 仍有盈余以地下径流形式侧向排泄, 故兼有径流和蒸发两种排泄形式。在长期内水质亦日

趋淡化。

三、地下水平衡

地下水平衡是根据质量守恒原理对地下水循环系统中各个环节的数量变化进行研究, 在此

基础上阐明某个地区在某一时段内地下水贮量、补给和消耗三者之间动态平衡关系。当专门进

行水质研究时, 则可建立地下水盐平衡。

进行平衡计算研究的地区称为“平衡区”, 它最好是一个完整的地下水流域。进行平衡计

算的起讫时间, 称为“平衡期”, 平衡期可以是 1 个月、1 年, 亦可按特定的要求而定。在平衡计

算期间, 如地下水量收入大于支出, 必然表现为地下水贮存量增加, 称为“正平衡”; 反之则称为

“负平衡”。如果收支相等, 即认为地下水处于动态平衡的状态。

地下水水量平衡的一般表达式如下:

( P g + R1 + E1 + Q1 ) - ( R2 + E2 + Q2 ) = ΔW ( 5 - 47)

式中, 左括号为收入项: P g 为大气降水入渗量; R1 为地表水入渗量; E 1 为水汽凝结量; Q1 为自外

区流入的地下水水量。右边括号为支出项: R2 为补给地表水的量; E2 为地下水蒸发量; Q2 为流

入外区的地下水水量。ΔW 为地下水水流系统中的贮水变量, 它由平衡期间包气带中水的变量

( ΔC) 、潜水变量( μΔH) 及承压水变量( μcΔHp ) 所组成。如收入大于支出为正, 反之为负。
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于是上式可改写为:

P g + ( R1 - R2 ) + ( E1 - E2 ) + ( Q1 - Q2 ) = ΔC + μΔH + S cΔHp ( 5 - 48)

式中, μ为潜水含水层的给水度; S c 为承压水的贮水系数( 或称释水系数 ) ; ΔH 为潜水位变幅;

ΔHp 为承压水测压水位变幅。

为便于计算各参数单位均以水柱高毫米计。以上是地下水平衡的基本模式, 在具体计算时

还需进一步区分为潜水平衡与承压水平衡模式, 下面分别进行阐述。

( 一) 潜水水量平衡方程

在建立潜水水量平衡方程时, 如果潜水含水层与下伏的承压含水层之间存在水力联系, 就

需要在上述基本模式的基础上考虑越流补给量的问题, 其平衡方程可写为:

( Pg + R1 + E1 + Q1 + Qn ) - ( R2 + E2 + Q2 ) = μΔH ( 5 - 49)

式中, Qn 为承压水越流补给量;其余符号同前。

如若该地下水域不存在越流补给现象, 潜水隔水底板平坦、水力坡度小, 渗透系数 k 亦比较

小, Q1 、Q2 极小, 基本上无地下水向地表排泄, R2 可不计时, 上式可改写为:

P g + R 1 - E 2 = μΔH ( 5 - 50)

在多年平均状况下, μΔH→0

于是:

Pg + R1 - E2 = 0 ( 5 - 51)

这是大多数干旱、半干旱地区渗入 - 蒸发型的水平衡方程式。

( 二) 承压水水量平衡方程

承压水一般埋藏较深, 有隔水顶板的阻隔, 短期的降水、蒸发变化对承压水的影响极小。其

动态变化只与补给区的气候、水文要素的多年变化有关。因此对承压水的平衡研究, 宜采用多

年水平衡方程。在这种情况下许多水平衡参数, 如包气带中水量变化, 地表水量变化等, 多年平

均值均趋近于零, 所以可略去不计。如果所研究的对象为封闭的承压盆地, 与邻近地区不发生

水分交替, 则在这种典型条件下, 该承压盆地的水平衡方程式为:

P - R - E - Qa = Q0 ( 5 - 52)

式中, P为降水多年平均值; R为地表径流多年平均值; E为多年平均蒸发量; Qa 为补给区潜水排

泄多年平均值; Q0 为补给区渗入深层水的多年平均水量, 或承压盆地排泄区内多年平均排泄

量。

( 三) 地表水与地下水的转化与平衡

地表水与地下水之间存在着密切的互补关系, 在开采地下水的情况下, 必然会引起地下水

与地表水之间关系发生错综复杂的变化, 在上述地下水平衡分析基础上, 进一步研究地表水与

地下水相互转化与平衡关系, 具有重要的意义。

天然情况下流域多年平均水量平衡方程为:

P = R s + R g + Es + E g + μ= R + E + μ ( 5 - 53)

降水入渗补给量为:

Pg = R s + E g + μ ( 5 - 54)

式中, P 为降水量; Rs 为地表径流量; Rg 为地下径流量 ( 指河川基流) ; Es 为地表、土壤和植物的

蒸散发量; E g 为潜水蒸发量;μ为地下潜流量; R 为河川径流量, R = R s + R g ; E 为流域总蒸发量
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E = Es + Eg ; P g 为降水入渗补给量。

由于开采地下水, 上述各水平衡要素均将发生变化。以平原地区为例, 地下水开采量 V, 则

地表径流量( R s) 、河道基流量( Rg ) 、潜水蒸发量( Eg ) 均要相应地减少, 其减少量分别用 ΔR s、

ΔR g 和 ΔE g 表示; 同时由于开采后地下水位要下降, 包气带增厚, 从而增大降水的入渗量, 其增

量为 ΔP g , 相应的包气带中土壤水增加量为 ΔE s。因此流域水平衡方程需改写为:

P = ( Rs - ΔRs ) + ( R g - ΔRg ) + ( Es + ΔE s) + ( E g - ΔE g ) + V + μ ( 5 - 55)

而地下水的补给量计算式也需改写为:

P′g = P g + ΔPg = ( R g - ΔR g ) + ( E g - ΔE g ) + V + μ ( 5 - 56)

经演算简化得:

V = ΔRs + ΔRg + ( ΔE g - ΔE s) ( 5 - 57)

ΔP g = ΔRs - ΔEg ( 5 - 58)

由此可知, 地表水、地下水是水资源的两种存在形式, 它们之间互相联系, 互相转化, 在开发

利用地区水资源过程中, 如地下水开采多了, 必然导致当地地下潜流量与河川基流量减少, 甚至

引起河流断流, 泉水枯竭, 济南市有名的趵突泉几度消失枯竭即是具体实例, 同样, 地表水的大

量开发利用, 自然亦会影响地下水, 使其补给量明显减少, 尤其是河流上游地区大规模修建蓄水

工程, 常常会使下游平原地区地下水资源受到严重影响。在西北内陆地区表现得最为明显, 所

以, 为了合理利用区域水资源, 必须对地表水与地下水统筹兼顾, 全面考虑。

复习思考题

1. 分析对比地下水系统与地表水系统之间的区别与联系。

2. 何谓岩石的水理性质 , 它们对地下水的储存、运移有何影响?

3. 分析饱和水带和包气带之间的区别与联系。

4. 试述吸湿水、薄膜水、毛管水及重力水之间的区别以及受到的作用势。

5. 列表对比潜水与承压水之间的主要区别。

6. 分析地下水的主要补给来源 , 以及地下水与地表水之间互补关系。

7. 说明地下径流过程的类型及各自的特点。

8. 地下水排泄有几种方式 , 其特点如何?

9. 试述结合水、毛管水运动的基本规律。

10. 试列出达西渗透定律, 以及裘布依方程 , 并分别说明其物理意义。

11. 试分析影响地下水动态的主要因素。

12. 试述地下水动态的地区特征、多年特征以及动态类型。
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第六章 人类活动对水环境的影响

第一节 人类活动的水文效应

由于自然或人为因素, 使地理环境发生改变, 从而引起水循环要素、过程、水文情势发生变

化, 称为水文效应。本节所讲的水文效应, 主要指人类活动的水文效应, 这种效应大多仍遵循水

与环境关系中固有的自然规律。

人类活动对水文情势的影响可分直接与间接两类, 直接影响是指人类活动使水循环要素的

量或质、时空分布直接发生变化, 如兴建水库、跨流域引水工程、作物灌溉、城市供水或排水等。

均直接使水循环和水资源的量、质发生变化;间接影响指人类活动通过改变下垫面状况、局地气

候, 以间接方式影响水循环各要素。例如植树造林、发展农业、城市化等。

不同的人类活动, 其水文效应的影响规模、变化过程及变化性质上的可否逆转等均各异。

例如跨流域引水、大型水库等水利工程措施, 这类活动时间短、范围小, 但可突然改变水循环要

素, 而且一旦改变, 将发生持久变化, 长期而不可逆转地存在下去。而植树造林、城市化等长期

的人类活动, 其水文效应是渐变的, 且对水文要素的影响也是逐渐加重的。

水文效应的强度与原水体水量的大小有关, 影响的改变量( Δy) 与总量( y ) 是相对而变的。

例如水库蓄水量( 即改变量) 为 1 万立方米, 而河流总水量为 10 万立方米和 20 万立方米, 则其

比重分别为 10% 和 5% , 因此分析可采用 Δy = f( y) 数量关系式, 在同一流域不同水循环量级的

情况下, 当
Δy
y
≥1 时, 影响达最大值, 当

Δy
y

< 0 时为最小值。

总之, 人类活动对水循环有很大的影响, 而水循环的改变, 又会引起自然环境的变化。这种

变化可能是朝着有利于人类的方向发展, 也可以朝着不利的方向发展, 弄清其机理, 在理论上和

实践上, 均具有重要的意义。

关于人类活动的水文效应, 过去只有一些定性的概念。在人口、经济、城市不断增长扩

大 , 改造自然活动的规模日趋巨大的今天, 大型水库、跨流域引水工程, 大规模农田基本建设

及城市的规划设计中, 水文效应定量分析已成为必不可少的依据。因此, 本世纪 60 年代以

来 ,“国际水文十年”( IHD1965—1974 ) ,“国际水文计划”( IHPⅠ —IHPⅣ 1975—1994 ) 中 , 均

曾制定了一系列的研究课题, 同时要求深入开展人类活动水文效应的定量研究 , 以满足生产

实践的要求。我国于 1988 年 10 月 , 在武汉召开了“人类活动对水文要素影响的研究”学术

交流会 , 拟定了今后进一步开展研究的 3 个专题: 1. 水利工程、农业措施对水文要素的影响 ;

2. 森林的水文效应 ; 3. 城市化的水文效应。从而进一步推动了我国开展人类活动水文效应

的研究工作。

一、水利工程、农业措施对水文要素的影响

人们在与陆地上径流时空分布不均匀的斗争中, 通常采取拦河筑坝建水库、跨流域远距离
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调水等水利工程措施, 以调节和调剂水源不足的季节和地区的用水问题。这就使河道中原来的

自然水文状态改变成为人工控制的水文状态, 导致水循环和水量平衡发生重大的改变。现分别

就水库水文效应、跨流域引水效应、小型农田水利措施效应, 及农业、水保措施的水文效应简述

如后。

( 一) 水库水文效应

水库水文效应有广义与狭义之分, 狭义的概念是研究水库与水文要素及变化过程之间的相

互影响, 而广义的水库水文效应是研究水库与其周围的自然环境的相互作用、相互影响的问题。

20 世纪 50 年代以来, 人们越来越重视水库、大坝的水文效应和研究。1965 年曾召开过水库对

环境影响的国际讨论会, 会后出了《人工湖》论文集, 此后七、八十年代又多次召开国际大坝会

议, 对推动水库水文效应研究方面起了重要的作用。

水库建成后, 河川水文情势发生明显的变化。首先是水库拦蓄地表径流、减少入海流量, 从

而改变了流域内水量平衡要素的对比关系。我国目前水库的拦蓄能力已接近全国年径流总量

的 10% , 其中海滦河及辽河流域水库的拦蓄能力更可达本流域年径流总量的一半。其次筑坝

拦水后, 坝上游库区水位拥高, 使流速逐渐减缓, 引起泥沙淤积, 水体由河流变成了人工湖泊, 水

的流动状态改为波浪, 湖流及异重流等, 坝下游河流径流完全在人为的控制之中, 洪水期拦蓄,

以防洪蓄水, 枯水期泄水, 增大流量, 以利于灌溉航运。使下游河道中的径流几乎完全失去了洪

峰, 全年 85% 时间保持在较小的流量状态。坝下游清水下泄, 常使河床发生冲刷。

水库除了改变了流域原有的水循环系统外, 还会使地区的热量平衡发生变化, 由于水库比

陆地具有更大的热容量, 故库区会产生明显的小气候效应, 例如在大水库周围气温变得冬暖夏

凉, 新安江水库周围的无霜期平均延长 20 天, 由于库区水面蒸发量的增加, 改变了附近大气的

水汽含量, 从而影响到降水分布, 新安江水库水面上空降水减少 100 ～150 mm, 而水库周围山

区, 则降水量增加 100 mm, 最多的甚至增加 200 mm。这又形成了小范围的水循环。

水库坝上游水位的抬高, 同时也抬高了上游地区的地下水位, 增加了水库临近地区的地下

水补给量, 这样也常常会引起土壤次生盐碱化。此外, 水库建成后往往会给周围的自然环境带

来一些不利的工程地质问题和生态系统的变化。例如库岸滑坍问题, 诱发地震问题等, 据美国

米德水库( Mead Lake) 记载, 蓄水后 10 年间, 曾记录到 600 次地区性地震, 我国丹江口水库蓄水

后 10 年间, 共测到 426 次地震, 比建库前 360 年间记录到的地震次数( 43 次 ) 多 9 倍多。埃及

阿斯旺水坝修建虽然增加了水电资源, 扩大了灌溉面积, 但由于大量肥沃的泥沙被拦蓄在库区,

下游平原失去了肥源, 土壤渐渐贫瘠; 河口地区沙丁鱼产量显著下降, 清水下泄减少, 海水倒灌

增强, 土壤受浸渍而盐碱化了; 更为严重的是血吸虫随着坝区扩大的水域和渠道广泛蔓延, 导致

3 000 万埃及人中有 1 400 万人感染上了血吸虫病, 感染率比 20 年前提高了 7 倍。

( 二) 跨流域调水水文效应

跨流域调水工程主要是为了改变水的地区分布, 将湿润地区的部分水量调到较干旱缺水的

地区, 以满足生产和生活的需要。大规模的调水工程对水循环和水量平衡将带来深刻的影响,

首先是改变水循环的路径, 此外还会破坏原来已经形成的生态平衡的状态。

中国古代的灵渠、大运河等跨流域通水工程的作用, 主要是航运兼有灌溉之利, 因调水规模

不大, 故尚未见有明显的副作用。以大规模多目标远距离为特点的现代调水工程, 在国外是 20

世纪中期以来陆续提出的。已建成的大型调水工程有: 巴基斯坦 1960—1970 年兴建的“西水东

·562·



调”工程, 调水量达 148 亿立方米; 苏联 1962—1972 年兴建的额尔齐斯河调水工程, 调水量 22

亿立方米; 美国 1961—1971 年在加利福尼亚州兴建的“北水南调”工程, 输水道长达 900 公里,

调水 52 亿立方米等。目前世界上正在规划的大型调水工程有: 北美洲的跨国调水计划, 打算从

阿拉斯加和加拿大西北部调水至加拿大中部, 美国西部和墨西哥北部, 年调水 1 375 亿立方米;

苏联欧洲部分的“北水南调”工程, 计划调水 310 亿立方米; 中国的“南水北调”工程, 其中东线

方案从长江下游引水到天津, 枯水年规划调水 300 亿立方米, 中线从汉江的丹江口水库引水到

北京, 每年平均调水 109 亿立方米。

跨流域调水对环境影响的过程, 大体可归纳为如下的模式: 调水→改变原有的水文情势→

自然环境的变化→社会经济的变化。跨流域调水的水文效应可分 3 个影响区来分析: 水量输出

区主要是由于水量减少, 从而于枯水季节在引水口以下会导致泥沙的沉积, 河道特性改变, 河水

自净能力减低, 河口海水入侵加剧等; 输水通过区的水文效应, 是由输水环境效应、渗水环境效

应、阻水环境效应和蓄水环境效应等一系列水文环境效应引起的, 调水后将抬高输水线两侧和

蓄水体周围的地下水位, 加重土壤盐碱化, 并给水质、湖泊水域环境和水生生物带来一定的影

响; 水量输入区的水文效应是由外水大量引入造成的, 可能导致地下水位升高, 水溶盐的积累,

蒸发量增加, 土壤次生盐渍化和农田小气候的变化等。

最近 20 年来, 环绕着我国“南水北调”的工程的实施, 开展了大量的调水水文效应研究工

作, 取得了丰硕的成果。《远距离调水》一书的出版及各种刊物大量论文的刊出, 标志着我国调

水水文效应的研究已进入重要的阶段。

( 三) 小型农田水利措施水文效应

农田水利措施主要包括灌溉、排水措施、山区梯田谷坊措施、平原圩区的控制措施等, 其水

文效应则各异。

农田灌溉主要通过修建蓄水塘坝或提水工程、输配水系统等措施, 以满足田间灌溉的需水

要求。这些蓄、提、引、输水措施一旦实施运转, 就会改变天然河道的流量过程及水量的空间分

布。一方面引取河水减少了上游河水来量; 另一方面, 引取的水通过输水干、支、斗、农、毛渠及

田间渗漏补给地下水, 抬高了地下水位, 最终再回归下游河道。由于大规模灌溉, 不仅抬高潜水

位, 而且增大了土壤含水量, 这就使潜水和土壤的蒸发量增加, 因而使得灌区上空往往温度低,

湿度增加, 为降水创造了有利条件。据美国伊利诺斯州水利勘测设计院资料, 灌溉能使夏季雨

量明显增加。

地表或地下排水的效应, 主要是加速地下水消退, 降低地下水位, 减少潜水蒸发, 从而加大

地下水对河流的补给量, 使水流量增加。同时, 排水能减少地面积水和蒸发, 改善汇流条件, 加

速水流的汇集, 从而增加河川径流量。排水区在流域中所处位置不同, 对洪峰流量的影响也不

同, 排水工程在流域上游, 则加速洪水的汇集, 加大洪峰流量。使洪水过程线趋于尖瘦; 处在流

域下游将可能降低洪峰, 拉平洪水过程。排水措施的影响程度主要取决于排水河系的密度和深

度。

山区修筑水平梯田、谷坊、鱼鳞坑等, 主要是改变坡面和河流的坡降及糙率, 拦蓄和延缓了

地表径流, 增加地表水的下渗, 变地表水为潜流, 因而延缓洪水过程, 同时也起着防止水土流失

的作用。

三角洲平原感潮河网区地势低平, 为了防洪挡潮及降低地下水, 通常修筑圩堤并建立以骨
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干河道和水闸泵站为主的联圩分片治理的大控制体系。这样大面积圩区被圩堤水闸所包围, 内

外河关系受人工控制, 虽然改善了圩区农业生产条件, 但大控制缩小了河网的调蓄容积, 增大了

外河洪潮威胁, 而且内河被控制, 水流不畅, 往往使内河遭受污染, 并日趋严重。

( 四) 农业措施的水文效应

在水的各种应用中, 农业用水量占第一位, 每年超过 20 000 立方公里。( 占全世界每年需

水量的 75% ) 。农业用水主要是消耗于灌溉上, 灌溉 1 公顷庄稼所需的水量视各地的气候、

土壤及其他自然条件及农作物种类和灌溉方式而异。在欧洲一些国家灌溉 1 公顷土地要消耗

4 000 ～6 000立方米水, 美国和墨西哥为 7 500 ～8 500 立方米, 而印度和印度尼西亚则为

9 000 ～10 000立方米。

农作物的蒸散发是其重要的生理过程, 也是一项重要的水文现象。植被对叶面的蒸散发能

力, 对径流和洪水的大小, 对地下水的动态等都有直接关系。植物把土壤水和地下水散发到大

气中去, 既改变了土壤水和地下水的状况, 也改变了小气候的温湿状况, 从而促进了水循环。开

荒扩大耕地面积, 坡地改梯田, 扩大灌溉面积以及旱地改水田等农业措施, 不同程度地拦蓄和耗

用了地面水流, 增加了下渗机会, 使洪水过程平缓, 起到了削减洪峰的作用。灌溉用水, 使农田

下渗量增加, 则地下水和土壤水得到大量的补充, 因而水分蒸发显著增加, 相应也使降水量相对

增加, 从而使流域水循环发生改变。

二、森林水文效应

森林水文效应是指森林覆盖对径流、蒸发、降水等水循环要素, 及河流水情、地下水、水质、

泥沙等水文现象的影响。

( 一) 森林的拦洪作用

林地由于林冠、枯枝落叶层的截留和增大土壤渗蓄能力而起到拦洪作用。

在森林地区, 通常约有 20% 左右的降水量为林冠所截留。林冠截留量主要与林木组成、林

龄、郁闭度、前期降雨、雨强、降雨历时等有关。林冠截留的雨量最终消耗于蒸发。下表为我国

一些地区森林最大截留量的实测资料。

表 6 - 1 森林最大截留量实测资料( 单位: 毫米)

森林种类 橡 树 松 树 杉 树 幼 松 苹果树 洋 槐 油 松 白 杨

最大截留量 20 â17 Â20 ¢15 ‚23 c21 C20 #16 ò

说  明
四川凯江

郁闭度 49 %

四川凯江

郁闭度 49%

湖南肖溪山

郁闭度 90%

黑龙江

宾 县
河北易县 河北易县 河北易县 河北易县

林地上枯枝落叶层也能截留一定的降水量, 从而减少地表径流。截留能力与树种及枯枝落

叶层的厚度有关, 一般森林可持水 10 毫米, 最大持水量一般不超过 20—30 毫米, 一般枯枝落叶

层的截留能力由其自身重量的倍数表示。川西高山区林下枯枝落叶层每公顷约 40 吨 ( 干重) ,

其最大持水量为 600% , 即截留能力相当于 24 毫米的降水量。祁连山的苔藓云杉林, 其枯枝落

叶层的最大持水为 44 毫米, 圆柏林仅不足 3 毫米, 苔藓灌木云杉林则为 20.6 毫米, 故不同条件

下持水量相差甚大。

由于林冠及枯枝落叶层的截留作用, 减少了直接落入地面的降水, 这就削减了雨滴对土壤
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表层的溅击强度, 避免了土壤板结, 从而增大了下渗率。同时森林在土壤中大量根系的发育, 对

土壤有良好的改造作用, 可以增加土壤的有机质、团粒结构及非毛管孔隙率, 因而林地比非林地

有较高的渗蓄能力, 一般以稳渗率表示土壤的下渗能力。据中国科学院地理所的试验, 林地稳

渗率为黄土耕地的 2.4 ～2.9 倍, 为疏草地的 1.6 ～1.8 倍, 国外研究也获相近的数据。

森林具有良好的持蓄水能力, 具有减小洪水流量、径流, 削减洪峰延缓洪水过程及增加基流

的调节作用。由美国田纳西流域实验资料分析, 当森林覆盖率为 66% 时, 可削减洪峰流量为

5 % ～27% , 覆盖率为 98.4 时, 可削减洪峰流量为 70% ～80% 。在我国东北地区森林面积为

500 ～1 000平方千米的中小流域, 森林对洪峰的削减一般可达 4 /5 ～5 /6, 个别的可达 9 /10 以

上。下面是 1958—1982 年我国长白山东北侧两个不同森林被覆率的流域径流特征对比表。

表 6 - 2 桃源洞站、龙井站以上集水区内森林被覆率、径流量特征值比较表

站 名

森林被

覆 率

( % )

集水面

积 ( m2 )

多年平均

降水量

( mm)

多年平

均流量

( mm)

年径流深

( mm)
CV

3—5 月

径流量

( % )

6—9 月

径流量

( % )

10 —2 月

径流量

( % )

径流系数

( α)

极值最大

最小

极值倍

比 数

桃源洞

站以上
90 xx.7 2514 �681 ��.8 27 PP.4 330 ¬¬.73 0 ££.45 17 ÂÂ.55 63 

.93 18 RR.61 50 ®®.62

641 b. 13  

 1 . 547

415 D

龙井站

以 上
45 xx.4 2495 �503 ��.3 12 PP.95 175 ¬¬.9 0 ££.5 14 ÂÂ.3 74 

.7 11 RR.1 35 ®®.2

309 [. 5 

 0 . 309

1 000

据表 6 - 2 可见:

1 ) 森林覆盖大的桃源洞站年平均流量、年径流深比龙井站大一倍以上, 径流系数高 15% 。

2 ) 桃源洞站夏季 ( 6—9 月) 径流量比龙井站小 10.77% , 冬季 ( 10—2 月 ) 则比龙井站多

7.51% 。年径流量极值差桃源洞站为 415 倍, 而龙井站为 1 000 倍。由此可见, 森林具有明显的

涵养水分的性能。

( 二) 森林对流域蒸散发的影响

林地蒸散发是植被截留蒸发、植物散发和土壤蒸发的总和。由于森林吸收更多的辐射能,

加之根系埋深可达 1. 5 ～3 m, 给植物散发提供了更多的水分, 故林地总覆盖中, 植物散发量占

比重最大。有人统计每公顷森林, 每天要从地下吸收 70 ～100 吨水, 这些水大部分通过茂密的

枝叶蒸腾到大气中去, 植物蒸散量大于海水蒸发量 50% , 大于土壤蒸发的 20% , 由于林中遮蔽、

气温低、湿度大、风速小、紊动扩散受限制, 加之林地土壤有枯枝落叶覆盖, 土壤疏松, 非毛管性

孔隙多, 阻滞了土壤水分向大气散发, 故林内土壤直接蒸发所占比重最小, 它小于同自然条件下

无林地土壤的直接蒸发量, 一般只相当无林地的 2 /5 ～4 /5。

表 6 - 3 是浙江姜湾径流实验流域观测计算的林地蒸散发情况。该流域地处温湿地带, 树

木常绿, 集水面积 20.9 平方千米, 满山遍野几乎都是茂密的竹林, 其覆盖率为 86.7% , 表中资料

可见林地蒸散发比土壤蒸发大 1.1 ～1.8 倍。在半干旱地区的清水河流域, 林地蒸散发比无林

地大 0.38 倍。在寒冷湿润的小兴安岭林地比无林地大 0.2 倍。总之国内外的许多实验资料都

证实同一地区林地蒸散发比无林地土壤蒸发量大, 此外, 从绝对值来看, 温湿的低纬度地带森林

对蒸发的影响大, 寒冷干燥的高纬地带影响小, 这是因为低纬地带植物常绿, 吸收太阳辐射能

多, 高纬地带则反之。
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表 6 - 3 姜湾径流实验流域林地蒸散发( 毫米)

1957  1958 01959 À1960 P1961 È

流域平均雨量 1504  1572 01813 À1868 P2070 È

实测总径流深 678  829 0980 À1184 P1416 È

流域平均蒸散发 826  683 0833 À684 P654 È

实测土壤蒸发量 341  398 0329 À380 P359 È

林地蒸散发量 900  727 0910 À731 P699 È

  注 : 土壤蒸发器设在没有植物的裸地上

( 三) 森林对降水的影响

一般认为大面积森林由于增加了蒸散发, 促进了水分循环, 而使降水有所增加, 增加的降水

量不超过增加的蒸发量的 65% , 由于林冠蒸腾大量水汽, 使林区上空湿度增大, 水平气流与森

林起伏阻障, 在动力作用下被迫抬升产生旋涡, 有利于垂直降水。林木枝叶在夜间辐射冷却, 往

往产生大量凝结降水, 如雾、露、霜、雨淞及雾凇等, 前苏联瓦尔达依实验站资料表明, 森林降水

比空旷地增大 5% 。我国一些学者也认为森林有增加降水的效应。但也有不少研究表明森林

对降水没有影响或影响甚微。这主要是由于森林影响降水的机制尚未搞清, 以及观测手段有待

提高所致。

( 四) 森林对地下水的影响

它与地质、地貌、地下水位等各因素有关。一般认为山区森林下渗水量对地下水补给有利,

由于林地的土壤疏松, 孔隙多, 渗透性强, 降水的 50% ～80% 可以渗入地下, 一亩林地至少比一

亩无林地多蓄 20 m
3
水, 五万亩森林所含蓄的水量就相当于一座 100 万立方米的小水库, 故人

们又称森林为“绿色水库”。

( 五) 滥伐森林的后果

历史上森林覆盖面曾占陆地面积的 2 /3, 达 76 亿公顷, 随着人口剧增, 毁林垦荒, 砍柴获

薪, 森林被大量砍伐。目前森林资源正以惊人的速度大量减少, 每年达 1 800 万公顷, 至 1962

图 6 - 1 森林砍伐后的流量过程线

与控制流域过程线的比较

年林地已减少至 55 亿公顷, 而 1975 年更缩小为 26 亿公顷。我国海南岛原为森林之岛, 建国初

期林地占全岛面积的 23% , 1979 年覆盖率只有 7%

了, 平均每年毁林 31 万亩, 比世界热带林损失的平

均速度快 3 倍。

大面积毁林会使宝贵的水源变成水患。图 6 - 1

是美国西弗吉尼亚州 Auegheny 山流域试验的结果。

对比一场夏季暴雨后森林砍伐后的流量过程线与

控制的流量过程线, 前者比后者峰量增大 6 倍之

多, 径流总量也有十分明显的增加, 同时, 由于森林

每年能从土壤中吸取 50 cm 水深的水分, 则森林的

砍伐会使地下水位上升, 减少地下水的调节能力,

从而加剧了洪水灾害。图 6 - 2 为丹麦森林试验站

的研究结果, 森林砍伐前地下水有明显的季节变
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化, 夏季由于植物根系大量吸水, 地下水有明显的下降, 森林砍伐后季节变化趋势完全消失, 终

图 6 - 2 森林砍伐对地下水储量的影响

年保持较高的水位。

森林在未经砍伐前, 一般河流的输沙量

很低, 砍伐后流域输沙量大增。如美国一个

10 平方公里的实验流域表明, 森林砍伐前全

流域悬沙产沙量每年 900 吨, 砍伐后第一年增

为 4 600 吨, 第二年为 18 000 吨。还有的实验

表明, 森林砍伐中的管理情况对含沙量也有

影响。不砍伐的最大含沙量为 15 ppm( 百万

分之 15) , 有计划砍伐的为 25 ppm, 乱砍伐的

则达 56 000 ppm。

由此可见, 毁林的后果会引起严重的水

土流失, 并导致水旱灾害频繁发生。

总之, 森林通过调节径流、涵养水源、保

持水土改良水质以改善人类的生态环境的显著作用, 已越来越引起人们的普遍重视, 森林水文

效应的研究对开发营造森林, 对环境质量的控制与改善均有重要的实际意义和理论意义。

三、城市水文效应

城市水文效应是指城市化所及地区内, 水文过程的变化及其对城市环境的影响。

城市化的主要指标是: 城市人口密度的增加, 城镇建筑密度的增大, 工、商企业高度密集的

发展。其中人口密度增大是首要的, 大量人口拥向城市, 要求住房、交通、工、商企业相应发展,

则建筑面积迅速扩大。

城市化是促使自然环境变化的最强大的因素之一, 城市化的过程, 增进了人类社会与周围

环境之间的相互作用过程。城市化的水文效应, 可由框图 6 - 3 表示。

图 6 - 3 城市化的水文效应

图 6 - 3 说明城市化除带来气候变化外, 其水文效应主要反映在雨洪变化、水资源需要量增

长以及水质污染三个方面。

( 一) 城市化对水文过程的影响

城市兴建和发展后, 城市气候和下垫面条件均发生明显的变化。由于城市人口、建筑及工

·072·



业的高度密集, 城市气候的热岛效应、凝结核效应 ( 烟、尘增多) , 及高层建筑障碍效应的影响,

城市地区雨岛效应也明显反映出来。通常城市的降雨量较四周的郊区农村约增加 5% ～17% ,

汛期的雷暴雨量也增多 10% ～40% 。由于城市的发展, 大面积的天然植被和耕地为街道、工

厂、住宅等建筑物代替, 下垫面的滞水性、渗透性、热力状况均发生明显的变化, 城市降雨后, 截

留滇洼, 下渗的损失量很小, 加之城市道路、边沟及下水道系统的完善, 使城市集水区内天然调

蓄能力减弱, 汇水的水力效率增大, 径流系数也明显增大, 城市地区的产汇流水文过程也发生了

相应的变化。导致雨洪径流、洪峰流量增大, 峰值出现时间提前, 行洪历时缩短, 洪水总量变大,

洪水过程线比相邻农村明显变得峰高坡陡, 见图 6 - 4。

图 6 - 4 在相同滞洪蓄量情况下 , 城市化对流域影响的响应

Qr
p 农村洪峰流量 ; Qu

p 城市洪峰流量 ;

t r
p 农村洪峰出现时间 ; tu

p 城市洪峰出现时间 ;

V0 / r 农村径流量 ; V0 / u 城市径流量 ,

注意 :一般 V0 / u > V0 / r

据 Espey 等 1967 年的研究表明: 城市化后单位线的洪峰流量近似于城市化前的 3 倍, 涨峰

历时缩短 1 /3, 并指出通常暴雨径流的洪峰流量可为城市化前的 2—4 倍, 这取决于河道整治情

况、不透水面积的比重、河道植被及排水设施等。城市化后由于河道漫滩被占用, 过水断面减

小, 故洪水频率也随之增加。有人估算百年一遇的洪水出现几率可增加 6 倍。此外由于雨期下

渗量减小, 使含水层的水量减少, 从而导致河流枯季的基流也相应减小。因此城市化后年径流

总量虽有增加, 但增加的幅度还不及一次雨洪水量那么大, 一般说如果不包括城市需水、外引水

量因素, 在自然条件下, 城市化后年径流量约增 10% ～20 % , 例如上海即增加 20% 左右。

( 二) 城市水资源危机

近几十年来, 城市迅速膨胀, 大量人口拥向城市, 全世界 500 万人口以上的城市数量不断增

加, 从 1960 年的 12 个增加到 1980 年的 26 个, 近 10 年来增加速度更快, 预计 2000 年可达 50

个。我国城市人口增长速度亦很快, 1978—1988 年中, 有 3 亿农民转为城镇人口, 20 万人口的

小型城市由 1978 年的 92 个增加到 1987 年的 223 个。这一时期建制镇就增加 1 000 多个。全

世界目前已有近 50% 人口居住在只占大陆面积 5% 的城市范围内。人口高度集中, 工业迅速发
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展, 城市需水量急剧增加, 城市民用水的消耗定额平均为农村居民的 5 ～8 倍, 而且随着生活方

式、卫生要求, 经济条件的改变, 居民需水量还要成倍增长, 城市新兴的工业对水质、水量要求更

高更多, 因此城市需水的增长比人口增长还要迅速。例如上海市在 1949—1980 年间, 城市人口

增加一倍多, 用水量增长了约 7 倍。城市的需水量普遍大大超过当地水源的供水能力。因此城

市化的迅猛发展带来了严重的城市水荒, 即城市水资源危机。

城市本身不能够产生水, 而且需大量消费水甚至污染水。任何一个城市仅靠本地天然径流

或地下径流量, 是根本无法满足供水需求的, 例如上海市、本地天然径流量仅 18.6 亿立方米, 而

1980 年( 丰水年) 需水 80.52 亿立方米( 中水年和枯水年则分别为 89.07 和 104.07 亿立方米) ,

故必须引用黄浦江和长江等外来水。据 1991 年我国对 434 个城市的调查, 包括已经引用外来

水后仍严重缺水的城市有 40 个, 约占 10% , 一般缺水的为 188 个, 约占 43% 。沿海 14 个开放

城市中, 有 8 个城市缺水, 占 57 % 以上。

城市供水日益紧张, 原来的地表水源和供水设施不能适应发展的要求, 许多城市超量开采

地下水, 使地下水资源日趋枯竭, 这不仅加深了水资源危机, 甚至造成地面沉降的危害, 建筑物

毁坏和地下管道破裂, 沿海城市还会导致咸水倒灌的恶果。北京市近年来由于超采地下水, 地

下水位每年下降 1 米, 严重的地区地下水位已下降 30 余米。天津已形成以市区为中心的下降

漏斗, 最低水位已达负 63 米, 造成地面普遍下沉, 严重地段已下沉 2.4 米。上海 1921—1965 年

全市地面平均下沉 1.76 米, 最大下沉量达 2.63 米, 1967 年采取回灌措施后虽趋稳定, 但目前每

年仍有数毫米的下沉量。目前不少城市为了解决城市供水危机, 不得不采取远距离调水的途

径, 如美国洛杉矶市自 150 英里以外的科罗拉多河引水; 纽约甚至从阿帕拉契山地引水。我国

的“引滦入津”,“引黄( 河) 济青( 岛 ) ”, 上海市的黄浦江上游引水工程及将来的开辟上海市第

二水源( 长江引水) 工程, 南水北调中线方案向北京引水等措施, 都属于解决城市水资源危机的

可取的途径。但由于城市水资源的开发利用问题比较复杂, 它既受到城市性质、发展规模、布

局、交通运输、人口密度, 邻近地区发展情况, 国家政策法令的影响。同时也受到地区自然条件

及邻区水资源情况的影响, 因此必须合理利用, 从综合的城市生态角度考虑, 以免导致生态环境

的恶化。

( 三) 城市化对水质的影响

城市工业废水和生活污水向河流排放, 工业废气向大气排放形成酸雨下降, 使天然水体受

到污染, 水质明显恶化。关于水质的细节将在本章第二节中讲述。生活污水量与工业废水量的

比例, 因工业化程度而异, 工业化程度高的城市可达 1∶9, 一般约在 3∶1—1∶3 之间。如果进入

水体的污染物质数量超过水体的自净能力, 正常的生物循环和生态平衡遭到破坏, 严重危及生

活和生产, 则水体受到严重污染。通常在枯水季节, 河川基流减少, 稀释能力削弱, 水质更趋恶

化, 高温季节, 有机质被厌气细菌分解的生化过程也能引起水体黑臭。故通常在城市化水平较

高的下游水体一般均受到污染。天然水体水质恶化加剧了城市水资源紧缺的危机, 上海市从水

资源总量看, 算是丰富的, 但由于日排污量达 500 万吨以上, 导致黄浦江高温季节黑臭 ( 枯水季

节又受涨潮的咸水影响) , 故也成为缺水城市了。防止污染的基本措施是做好污废水处理, 控制

污染源, 不使其进入天然水体。

城市水文效应实际上是城市人类活动与水相互关系的重要科学问题, 城市水文学的研究既

涉及多种学科, 又可服务于城市建设, 它在理论上与城市气候效应、环境效应、社会经济效应密
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切相关, 在欧美等发达国家, 城市水文学研究已蓬勃开展, 今后我国在进一步广泛建立城市试验

场和观测站的基础上, 这一领域的研究将得到进一步的发展。

四、人类活动水文效应的研究方法

人类活动水文效应的研究, 通常是先对影响导致的后果进行调查, 作出定性的分析, 然后按

照实际资料进行定量的计算。国际水文 10 年和国际水文计划提出的采用实验流域的研究, 也

是非常有效的途径。在分析研究时采用系统分析的方法, 建立数学模型, 也是定量研究的重要

途径, 因为只有建立起系统的数学模型, 才能综合各个组成成分与各种影响因素之间的综合关

系, 使人们能查清任一组成成分与影响因素变化所引起的输出的数量变化。

水文效应的定量变化, 基本原理是建筑在水循环过程的一系列基本理论和方法上的。目

前, 国内外人类活动水文效应的研究方法主要有下列三类:

( 一) 水量平衡法

根据水量平衡原理和方法, 分析主要要素受人类活动影响后的差异和变化, 即按平衡的自

然状况, 结合人类活动改变某一分量来计算。

多年平均情况下的流域水量平衡方程为:

R0 = P0 - E0

式中, R0 为流域多年平均径流深; P 0 为多年平均降水量; E0 为多年平均蒸发量。

受人类活动影响后的降水 P′, 径流 R′和流域蒸发 E′仍然满足上述方程:

R′= P′- E′

一般情况下, 人类活动对降水要素的影响较小, 因而在研究水资源评价时, 可假设降水 P

不变, 比较上两式得:

R 0 - R′= E′- E 0

要鉴别人类活动对径流的影响, 可以直接分析受人类活动影响后, 天然径流的变化, 如水资

源评价中的调查还原法、计算式为:

W天 - W实 = W灌 + W工 + W库 蒸 + W库渗 ±W库 蓄 ±W引水 ±W分 洪

式中, W天 、W实 分别为天然与实测水量; W灌 、W工 分别为灌溉与工业耗水量; W库 蒸 为水库水面蒸

发量与相应的陆地地面蒸发量的差值; W库 渗 为水库渗漏量; W库 蓄 为水库蓄水量; W引 水、W分 洪 分别

为跨流域引水量和河道分洪水量。

该法概念清晰, 可逐项评价人类活动的影响, 且能与用水量分析有机地结合在一起。

( 二) 对比分析法

此法又可分为两种, 其一为按同一测站历史资料对比计算, 即按人类活动前后的观测或史

料记载进行对比分析的方法。也可用同一测站人类活动对径流影响的双累积曲线法进行, 即先

用人类活动以前的降雨径流资料建立降雨径流相关曲线, 然后用人类活动以后的降雨资料按此

降雨径流相关曲线推出径流量, 并按时间顺序计算出径流累积量, 显然这个累积量是未经人类

活动影响的径流, 而人类活动的影响量, 可以用实测径流 ( 人类活动后, 必有变化) 的累积量与

前者比较得出, 具体的比较是点绘计算的与实测的两个累积量的关系曲线, 如曲线发生不连续

或突然变化, 则可看出人类活动影响径流变化的性质和数量。另一种是不同流域的对比计算,

即选其他条件相同或相似的未经人类活动影响的水文测站作参照站与研究测站同期资料进行
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对比, 两者输出之差即为计算的结果。

( 三) 流域水文模拟法

流域水文模型是基于对水文现象的认识、分析其成因及各要素之间的关系, 以数学方法建

立一个模型, 来模拟流域的水文变化过程。一方面用人类活动影响前, 或影响很小的资料率定

模型中的参数, 再对率定的参数进行检验, 然后用率定的模型来推求自然状况下的径流过程, 并

与实测资料进行对比, 以此来鉴别人类活动对径流的影响。另一方面, 也可以改变模型中反映

下垫面条件变化较敏感的参数, 逐年拟合受人类活动影响后的资料, 并分析该参数的变化规律,

用以预测未来的水文情势。水文模拟方法是估算人类活动对水循环影响的最有效的手段。模

型包括的参数越多, 即计入的因素全面、系统性强, 其应用的灵活性和结果的灵敏性越高, 随着

计数技术的高速发展和数据库的建立, 流域水文模型将具有更广阔的发展前景。

由于人类活动对水文环境的影响极其复杂, 限于资料获取精度及人们的认识水平, 目前已

取得的成果及方法仅是初步的。

第二节 人类活动对水体水质的影响

水是人类生活和生产活动中不可缺少的物质, 又是一种不可替代的宝贵资源。随着人们生

活条件的改善和提高, 所需水量不断增加;随着国民经济的发展, 许多工、农业生产都需要增大

供水量。水资源的丰歉, 将直接影响人们的生活和工、农业生产的增长速度。当今世界已有不

少国家严重缺水, 这种现象还在继续发展。与水资源紧缺的同时, 世界许多地区水资源受到严

重污染, 水质恶化。

人类直接或间接地把物质和能量引入水体的生产或生活活动, 诸如矿山的开采、工业生产

排放的废水和废渣; 农田喷洒大量的化肥和农药, 一部分随地表径流进入水体; 动力工业和其他

行业的高温冷却排水; 城镇居民的生活污水等。这些都可以引起江河、湖泊、海洋和地下水等水

体的水质、底泥的物理、化学性质或生物群落组成发生变化, 使水体水质变坏, 降低了水体的使

用价值, 这种现象称为水体污染。引起天然水体水质恶化的物质, 也称之为污染物质。

本节重点阐述人类活动对水质的影响, 并就水循环过程中的水体自净规律和水环境容量问

题, 来论述水量与水质对水资源相互影响的辩证关系。

一、影响水体水质的物质来源

造成天然水体水质恶化的原因是多方面的, 其主要物质来源有以下几方面。

( 一) 大气降水

使大气恶化的物质主要来自矿物燃料的燃烧和工业生产。前者燃烧时产生二氧化硫、氮氧

化物、碳氧化物、碳氢化合物和烟尘等; 后者随所用原料而异, 在生产过程中, 随不同环节而排放

出不同的有害、有毒气体和固体物质 ( 粉尘 ) , 常见的有氟化物和各种金属及其化合物; 农药在

使用中, 也会飞散进入大气中。这些物质在阳光和催化剂作用下, 还会互相作用, 发生各种光化

学反应, 生成新的有害物质。

使大气恶化物质种类很多, 成分复杂, 有水溶性成分和不溶性成分, 无机物和有机物等。它们

可以自然降落或在降水过程中, 溶解于水和被水挟带至地面水体中, 造成水体水质恶化。如世界

上许多湖泊酸化, 致使水生生态系统遭到破坏, 就是由于大气中二氧化硫、氮氧化物、碳氧化物等
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酸性污染物质溶于水中, 生成酸性降水造成的。当今,“酸雨”已成为世界重要公害之一。

( 二) 农田排水

工厂生产了大量的农药、化肥, 专供农业、林业使用。这些物质被施用后, 除被生物吸收、挥

发、分解之外, 大部分残留在农田的土壤和水中, 然后随农田排水和地表径流进入水体。造成危

害。农田排水实际上是非点源 ( 面源 ) 污染。天然水体中的有机物、植物营养物( 如氮、磷等) 、

农药等, 主要来源于农田排水。

( 三) 城市生活污水

随着人口在城市和工业区的集中, 城市生活污水已成为引起水体恶化的重要污染源。生活

污水是人们日常生活中产生的各种污水的混合液, 其中包括厨房、盥洗室、浴室等排出的污水和

厕所排出的粪便污水等。其来源除家庭生活污水外, 还有各种集体单位和公用事业等排出的污

水。生活污水尽管杂质很多, 但其总量只占 0.1% ～1% , 其余都是水分, 杂质的浓度与用水量

多少有关。悬浮杂质有泥沙、矿物废料和各种有机物( 包括人及牲畜的排泄物、食物和蔬菜残渣

等) , 以及胶体和高分子物质( 包括淀粉、糖、纤维素、脂肪、蛋白质、油类、肥皂、洗涤剂等 ) ; 溶解

物质则有各种含氮化合物、磷酸盐、硫酸盐、氯化物、尿素和其它有机物分解产物, 产生臭味的有

硫化物以及特殊的粪臭素。此外, 还有大量的各种微生物, 如细菌、病毒、原生动物以至病原菌

等。生活污水一般呈弱碱性, pH 约为 7.2 ～7.8。由此构成的生活污水外观就是一种浑浊、黄

绿以至黑色, 带有腐臭气的液体。

( 四) 工业废水

各种工业企业在生产过程中排出的生产废水、生产污水、生产废液等统称为工业废水。它

所含的杂质包括生产废料、残渣以及部分原料、产品、半成品、副产品等, 成分极其复杂, 含量变

化也很大, 不同生产条件, 甚至不同时间的水质也有很大不同。每种工业废水都有多种杂质和

若干项指标的综合体系, 构成复杂的水质系统。

工业废水明确分类是很困难的, 因为同一种工业可以同时排出数种不同性质的污水, 而一

种污水又可有不同的杂质和不同的污染效应。其中主要表现的是耗氧和有毒污染影响最深。

同时, 杂质就其本性可分为无机和有机两大类, 而耗氧是有机物的特性。因此, 可将工业废水按

成分分为 3 大类: ① 无机物废水, 包括冶金、建材、化工无机酸碱生产等的废水; ② 有机物废水,

包括食品工业、塑料工业、炼油和石油化工、造纸工业、制革工业等废水; ③ 含有大量的有机物,

同时含有大量无机物的废水, 如焦化厂、氮肥厂、合成橡胶厂、制药厂、皮毛厂、人造纤维厂等排

的废水。

( 五) 工业废渣和城市垃圾淋溶水

工业废渣主要来源于燃料渣、冶金渣、化工渣等; 建筑废弃物主要是施工排出的废土砖石

等。工业废渣不仅数量大, 而且成分复杂, 含重金属及有毒物质, 对环境污染威胁较大。

城市垃圾主要为厨房菜渣、果皮、废纸及生活废物、炉灰渣、砖头瓦块、树枝落叶等。城市垃

圾的成分比例, 因地区气候、生活习惯、家用燃料的不同而异。城市垃圾的数量和种类增长很

快, 增加的幅度与城市居民消费水平增长快慢有关。

工业废渣和城市生活垃圾受降水淋溶, 各种有毒有害物质随雨水径流而进入地面水体, 改

变了地面水质成分; 一些淋溶物质随降雨渗入土壤, 通过土壤进而影响地下水; 细颗粒的垃圾、

废渣还能随风飘扬落入地面水体, 或成凝结核形成水滴与雨水一起降落地下形成地表径流进入
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地表水体中, 一些工矿企业将废渣、垃圾直接倒入湖泊、河流或海洋造成更严重的污染。

影响水体水质的物质种类虽然很多, 但按物质的属性来划分, 一般可归纳为 3 大类: 化学性

污染物、物理性污染物和生物性污染物。水体含有上述各种属性的物质, 相应称为化学性污染、

物理性污染和生物性污染。各类型污染的特点、标志等见表 6 - 4、6 - 5。

表 6 - 4 水体污染类型的特点

类  型 化学性污染 物理性污染 生物性污染

主

要

特

点

  有机污染

1 ––. 氧化分解

2 –. 腐败、发臭、异味

3 –. 有毒的物质

  无机污染

1 –. 溶解盐类

2 –. 酸碱

3 –. 有毒的物质

1 ¶¶. 色相变化

2 ¶. 浊度变化

3 ¶. 水温变化

4 ¶. 悬浊物

5 ¶. 泡状物

6 ¶. 放射性污染

7 ¶. 气体溶解

1 22. 病源细菌

2 2. 污水中产生的菌类

3 2. 其它污水微生物的产生

表 6 - 5 水污染类型、污染物、污染标志及来源

污染类型 污染物 污染标志 废水来源

物
理
性
污
染

热污染 热的冷却水
升温、缺氧或气体过饱和

热富营养化
动力电站、冶金、石油、化工等工业

放射性污染 铀、钚、锶、铯  放射性玷污 核研究生产、试验、核医疗、核电站

表
观
污
染

水的混浊度 泥、砂、渣、屑、漂浮物  混  浊
地表径流、农 田排水、生活污水、大坝

冲砂、工业废水

水  色
腐 殖 质、色 素、染 料、

铁、锰
 染  色

食品、印染、造纸、冶金等工业、污水和

农田排水

水  臭
酚、氨、胺、硫 醇、硫 化

氢
 恶  臭 污水、食品、制革、炼油、化工、农肥

化

学

性

污

染

 酸碱污染
无机或有机的酸、碱物

质
  pH 异常

矿山、石油、化工、化肥、造纸、电镀、酸

洗等工业、酸雨

 重金属污染 汞、镉、铬、铜、铅、锌等   毒  性 矿山、冶金、电镀、仪表、颜料等工业

 非金属污染 砷、氰、氟、硫、硒等   毒  性 化工、火电站、农药、化肥等工业

 需氧有机物污染
糖类、蛋白质、油脂、木

质素等
耗氧、进而引起缺氧

食品、纺织、造纸、制革、化工等工业、

生活污水、农田排水

 农药污染
有机氯农药类、多氯联

苯、有机磷农药
含毒严重时水中无生物 农药、化工、炼油等工业、农田排水

 易介解有机物污染 酚类、苯、醛等 耗氧、异味、毒性
制革、炼油、化工、煤矿、化肥等工业、

污水及地面径流

 油类污染 石油及其制品 漂浮和乳化、增加水色 石油开采、炼油、油轮等

生
物
性
污
染

 病源菌污染 病菌、虫卵、病毒 水体带菌、传染疾病
医院、屠宰、畜牧、制革等工业、生活污

水、地面径流

 霉菌污染 霉菌毒素 毒性、致癌 制药、酿造、食品、制革等工业

 藻类污染 无机和有机氮、磷 富营养化、恶臭
化肥、化工、食品等工业、生活污水、农

田排水
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二、天然水体水质恶化特点

( 一) 海洋水体水质恶化特点

海洋水体目前受污染最严重的地区是在边缘海域, 是靠近工业发达、人口集中的城镇附近

的海域。海洋水体污染有如下特点。

1. 污染源多而复杂 除了在海上航行的船只和海上油井的油污染外, 还有沿海和内陆地

区的城市和工矿企业排放的污染物, 最后都进入海洋。如陆地上的污染物质可通过河流进入海

洋。大气污染物质也可通过气流运行到海洋上空, 随雨水降落到海洋。

2. 污染物持续性强, 危害性大 海洋是各地区污染物的归宿。污染物质进入海洋后, 很难

再转移出去。不能溶解和不易分解的污染物质 ( 如重金属、有机氯农药等) , 便在海洋中积累起

来, 数量逐年增多, 还能通过在海洋中的迁移转化而扩大其危害。

3. 污染范围大 世界上的各个海洋是相互勾通的, 海水也在不停的运动着, 污染物质在海

洋中可以扩散到任何角落。海洋环境中原来不存在多氯联苯, 现在可以在北冰洋和南极海域捕

获的鲸体中检出, 可见, 这种污染物质已由近海扩散到远洋。

( 二) 河流水体水质恶化特点

河流是陆地上最重要水体之一。世界上的大工业区和大城市都沿河建立, 依靠河流提供水

源, 便于原料和产品的进出, 同时还将河流作为废水的排放场所。因此, 如今工业区和人口密集

的城市的河流大多受到不同程度的污染。其污染特点如下:

1. 河流水质恶化程度随流量的大小而变化 河流的污径比 ( 径流量与排入河流的污水量

的比值, 也称稀释比) 的大小反映河流的水质恶化程度。一般来说, 河流的污径比值大, 自净能

力就强, 河流受污染的可能性和水质恶化程度就小, 反之就重。河流的径流量随时间、季节变

化, 因此, 河流水质恶化程度也相应发生变化。

2. 河流水质恶化影响范围广 河水不断流动, 搬运污染物质的能力强, 故上游遭受污染,

很快就影响到下游。因此, 河流水质恶化影响不限于污染发生区, 还可殃及下游地区, 甚至可以

影响到海洋。

3. 河流水质恶化影响大 河流是人们生活的主要饮用水源之一, 河流中的污染物质可以

通过饮用水直接危害人类。不仅如此, 河流中的污染物质还可以通过生态系统的食物链和河水

灌溉农田而间接危害人类。

4. 河流自净能力强, 水质恶化易于控制 河流不断流动, 河水交换较快, 其复氧几率也较

大, 废水或污染物质可以不断的被稀释和搬运。因此, 河流的自净能力较其他水体强。也正因

为如此, 过去一些人把河流作为废水天然的处理场所, 任意向河流中排放废水。殊不知河水的

自净能力也是有一定限度的, 超过这个限度, 河流就要遭到污染。

河流水体范围相对较小而且集中, 因此, 其污染较易控制。但是, 河流一旦遭污染, 要恢复

到原有的清洁程度, 往往要花费大量的资金和较长的治理时间。

( 三) 湖泊( 水库) 水质恶化特点

湖泊、水库以水体交换缓慢为其特点。其中内陆湖因湖水不能再流出, 故对污染物的积累

与海洋相同。一般淡水湖, 湖水能排出, 亦常因流速缓慢, 水域广阔, 可使某些污染物长期停留

其中, 发生质的变化和量的积累, 水体状况逐渐恶化而遭受污染。其水质恶化特点如下:
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1. 湖泊、水库污染来源广、途径多、种类复杂 上游和湖区的入湖河道, 可从携带其流经地

区厂矿的各种工业废水和生活污水入湖; 湖库区周围农田土壤中化肥、残留农药及代谢产物和

其它污染物质可以通过农田排水和降水径流的形式进入湖库; 湖库中生物( 水草、鱼类、藻类和

底栖动物等) 死亡后, 经微生物分解, 其残留物也可以污染湖库; 几乎湖泊( 水库) 流域环境中的

一些污染物质, 都可以通过各种途径最终进入湖库。故湖库较之河流来说, 污染来源更广、种类

更复杂。当流域上大量使用化肥时, 还能造成氮、磷等营养元素进入湖库, 使藻类大量繁殖, 酿

成所谓“富营养化”现象, 而富营养化在河流里没有见到, 所以湖泊污染的类型, 又较河流为多。

2. 湖水稀释和搬运污染物质的能力弱 废水排入水体后, 水体对污染物质的稀释和搬运

能力, 通常与水流速度成正比, 流速越大, 稀释和搬运能力越强, 反之越弱。湖泊由于水域广阔,

贮水量大、流速缓慢, 故污染物质进入后, 不易迅速地被湖水稀释而达到充分混合, 而有些污染

物质却沉入湖底, 并且也难于通过湖流的搬运作用, 经过出湖河道向下游输送。一般河流, 由于

洪水季节流量的迅速增加, 河流稀释和搬运能力随之加大, 能使水质大为改善。而湖泊由于滞

洪作用, 洪水进入湖泊后流速迅速减缓, 稀释和搬运能力远不如河流那样强。这充分表明: 河流

是属于污染物质循环中易于搬运的开放类型; 而湖泊大多属于污染物质循环中易于沉积的封闭

类型; 河流型湖泊则介于二者之间。此外, 流动缓慢的水面还使水的复氧作用降低, 从而使湖水

对有机物质的自净能力减弱。

3. 湖泊对污染物质的生物降解、累积和转化能力强 湖泊是孕育水生动植物的天然场所。

流动缓慢的湖水, 有利于湖泊生物对微小物质的吸收。不少生物能富集铜、铁、钙、硅、碘、汞、镉

等元素, 比水体原来的浓度大数百倍、数千倍、甚至数万倍。水体受污染后, 污染物质除了直接

从水体进入生物体以外, 还可以通过食物链不断富集和转移。如 DDT 及其分解产物, 可通过水

→藻→虾→小鱼→海鸥, 海鸥体内的 DDT 浓度比水中浓度大一百余万倍。有的生物则能对有

机物质进行分解。例如, 酚可通过藻类、细菌, 或底栖动物的新陈代谢水解成二氧化碳和水, 从

而有利于湖水净化。有些生物还能把一些毒性不强的无机物转化成毒性很强的有机物。例如,

无机汞可被生物转化成有机的甲基汞, 并在食物链中传递浓缩, 使污染危害加重。

水库即是人工湖泊, 又保留着河流的某些特点, 因此, 它兼有河流与湖泊的污染特点, 但都

不如河流或湖泊那么典型。

( 四) 地下水水质恶化特点

地下水的水质动态与地表水有着密切关系, 因为地表水可通过各种渠道渗入地下, 而影响

地下水的水质。正因为如此, 地下水水质恶化特点是:

1. 地下水水质恶化过程缓慢 污染物随地表水下渗过程中, 不断地被沿途的各种阻碍物

阻挡、截留、吸附、分解, 进入地下水的数量大为减少, 通过地层越厚, 截留的就越多, 污染物在地

层和地下水中的扩散也就缓慢进行着。

2. 地下水的间接恶化方式 地表水中某一污染物, 在其下渗过程中, 作用于其他物质, 并

被挟带进入地下水, 造成间接污染。例如, 地下水硬度的增加, 是由于地表水中酸碱盐类等, 在

下渗过程中使岩层中大量钙镁溶解进入水中。又如, 溶解氧的减少, 是由于地表水中的有机物

在下渗途中, 被生物降解而消耗, 但又得不到补充。间接污染过程复杂, 而且污染源因常被掩

盖, 要查明污染来源和途径较为困难。

3. 地下水污染物浓度高 地下水污染一般表现为总矿化度、总硬度、硝酸盐、亚硝酸盐、氯
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化物和重金属含量在逐渐升高。

4. 地下水污染难治理 往往由于地下水污染不易被发现, 但也有被发现, 查明了污染原

因, 消除了污染来源, 但地下水水质仍然不能得到恢复。这是由于地层中被截留的污染物还会

源源不断的释放到地下水中。因此, 地下水治理很难, 一般得十几年, 甚至几十年或更长的时

间, 才能见效。

三、水体的自净能力

( 一) 水体恶化与自净关系

废水或污染物进入水体后, 主要产生两个相关联的过程: 一是水质恶化过程; 二是水体净化

过程。水体污染的发生和发展, 亦即是水质恶化过程, 要视这两个过程进行的强度而定。这两

个过程进行的强度与污染物性质、污染源大小和受纳水体 3 方面及其相互作用有关。

废水注入河流的同时, 其中各种污染成分也要经受水体的物理、化学和生物作用, 使污染成

分不断地受到稀释、扩散、分解或沉淀, 其结果是使水中溶解性污染物浓度下降, 最后又恢复到

图 6 - 5 某河污染与自净过程图

污染前的状况。

对于接纳废水的某一局部水域来说, 其污

染与自净过程与一条河流大致相似。废水进

入水体后, 污染与自净过程就同时开始。距排

放口近的水域, 污染过程是主要的, 表现为水

质恶化, 形成严重污染区; 而在相邻的下游水

域, 自净过程得到加强, 污染过程强度有所减

弱, 表现为水质有所好转 ( 相对严重污染水域

而言) , 形成中度至轻度污染区域; 在轻度污染

区域之下水域, 自净过程是主要的, 表现为废

水( 或污染物 ) 经水体物理、化学和生物作用,

污染物质或被稀释或被分解或被吸附沉淀, 水

质被恢复到正常状态( 图 6 - 5 ) 。

( 二) 水体的自净过程

水体自净的定义有广义与狭义两种: 广义

的定义指受污染的水体, 经过水中物理、化学

与生物作用, 使污染物浓度降低, 并恢复到污

染前的水平; 狭义的定义指水体中的微生物氧

化分解有机物而使得水体得以净化的过程。

影响水体自净过程的因素很多, 其中主要

的因素是, 受纳水体的地形、水文条件、微生物

种类及数量、水温、复氧能力 ( 风力、风向、水体

紊动状况等 ) , 以及水体和污染物的组成与污

染物浓度等。
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1. 水体自净过程的特征 废水或污染物一旦进入水体后, 就开始了自净过程。该过程由

弱到强, 直到趋于恒定, 使水质逐渐恢复到正常水平。全过程的特征是:

1 ) 进入水体中的污染物, 在连续的自净过程中, 总的趋势是浓度逐渐下降。

2 ) 大多数有毒污染物经各种物理、化学和生物作用, 转变为低毒或无毒化合物。

3 ) 重金属一类污染物, 从溶解状态被吸附或转变为不溶性化合物, 沉淀后进入底泥。

4 ) 复杂的有机物, 如碳水化合物, 脂肪和蛋白质等, 不论在溶解氧富裕或缺氧条件下, 都能

被微生物利用和分解。先降解为较简单的有机物, 再进一步分解为二氧化碳和水。

5 ) 不稳定的污染物在自净过程中转变为稳定的化合物。如氨转变为亚硝酸盐, 再氧化为

图 6 - 6 水体自净过程中水质与生物相之变化

硝酸盐。

6 ) 在自净过程的初期, 水中溶解氧数量急剧

下降, 到达最低点后又缓慢上升, 逐渐恢复到正常

水平。

7 ) 进入水体的大量污染物, 如果是有毒的, 则

生物不能栖息, 如不逃避就要死亡, 水中生物种类

和个体数量就要随之大量减少。随着自净过程的

进行, 有毒物质浓度或数量下降, 生物种类和个体

数量也逐渐随之回升, 最终趋于正常的生物分布。

进入水体的大量污染物中, 如果含有机物过高, 那

么微生物就可以利用丰富的有机物为食料而迅速

的繁殖, 溶解氧随之减少。随着自净过程的进行,

使纤毛虫之类的原生动物有条件取食于细菌, 则细

菌数量又随之减少; 而纤毛虫又被轮虫、甲壳类吞

食, 使后者成为优势种群。有机物分解所生成的大

量无机营养成分, 如氮、磷等, 使藻类生长旺盛, 藻

类旺盛又使鱼、贝类动物随之繁殖起来。水体自净

过程中生物种群的变化见图 6 - 6。

2. 水体自净机制 包括沉淀、稀释、混合等物理作用; 氧化还原、分解化合、吸附凝聚等化

学和物理化学作用; 生物和生物化学作用等。各种作用相互影响, 同时发生并行进行。一般地

说, 物理和生物化学作用在水体自净中占有很重要的位置。

1 ) 物理净化作用 当可溶物或悬浮的固体微粒进入自然水体后, 在流动中得到混合扩散

而稀释, 继而是吸附、凝聚或生成不溶性物质而沉淀析出, 使其浓度降低, 这是水体的物理净化

作用。

① 稀释与混合 稀释就是废( 污) 水中的高浓度污染物, 由于清洁水的稀释作用, 使其浓度

降低。用稀释比表示废水的稀释效果或稀释程度。很明显, 河流水量越大, 其稀释比也越大, 废

水能得到较为充分的稀释, 稀释效果也就越好。

图 6 - 7 表示河流的稀释过程, 废水自排放口连续不断地排出后, 在随河水向下游流动的过

程中不断地得到稀释。图 6 - 7 的最上端部分表示左岸废水浓度随流程的变化, 在排放口的浓

度最高, 随着河水向下游流动, 浓度逐渐降低。当向下游流动至某一定距离后, 废水开始到达右
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岸, 再向下游流动某一定距离后, 河流左、右岸边水域中废水浓度才达到均匀混合。污染物进入

水体或进入划分具有一定体积的单元水体, 完全混合均匀, 对该水体可建立污染物输入和输出

之间的函数关系:

图 6 - 7 河流的稀释状态

V
dC
dt

= Q( C0 - C) - kCV ( 6 - 1)

式中, V 为水体体积; C 为水体污染物浓度; t 为时间; Q 为水体流量; C0 为输入该水体的污染物

浓度; k 为污染物衰减系数。

如果污水排入河流, 与河水完全均匀混合断面的浓度为:

C =
C0 Q + C i q - k( C0 Q + C iq)

Q + q
( 6 - 2)

式中, C 为完全均匀混合断面浓度; Ci 为污水中污染物浓度; q 为污水流量。

稀释与混合是不可分离的两个过程, 稀释效果有相当一部分应归之于混合作用, 由于混合

作用得以稀释, 由于稀释而促进混合。当然混合也可由风力、温度梯度等因素起作用。

达到完全均匀混合所需时间受许多因素影响, 其中主要有:稀释比、河流水文条件及废水排

放口的位置和排放方式。对于湖泊水库来说, 影响混合的因素更多, 如水流方向、风向、风力、水

温等。在不同稀释比与流量条件下, 废水与河水完全混合所需时间见表 6 - 6。

表 6 - 6 要求完全均匀混合的河流往下流动时间( 小时)

Q∶q
Q( 米 3 / 秒 )

5 以下 5—50 ;50—500 —500 以上

 1∶1 —5∶1 �0 ŽŽ.6 0 ÂÂ.8 1 öö.0 1 ��.5

 5∶1 —25∶1 @4 ŽŽ.5 5 ÂÂ.5 6 öö.7 8 ��.0

25∶1 —125∶1 g12 ŽŽ.0 13 ÂÂ.5 17 öö.0 22 ��.0

125∶1—600∶1 f28 ŽŽ.0 33 ÂÂ.0 39 öö.0 55 ��.0

600∶1 以上 55 ŽŽ.0 66 ÂÂ.0 77 öö.0 112 ��.0

  注 : Q 表示河流流量 ; q 表示污水排出量。

② 沉淀 废水不仅含有各种大小不同的颗粒物质, 而且还含有大量溶解物质。当水流流

速大或发生紊动时, 此时颗粒物呈悬浮状态。随着水流速度降低, 水流挟带悬浮物质的能力也
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随之减弱, 较大颗粒物首先沉降, 较细颗粒物也陆续下降进入底泥中。由于沉淀作用, 水质得到

某种程度的改善, 因为在沉淀过程中, 不仅悬浮颗粒状污染物进入底质中, 而且这些颗粒物具有

一定吸附能力, 吸附了一定数量的可溶性污染物, 使之随颗粒污染物一起沉入底泥中。

沉淀过程是污染物颗粒在重力作用下的沉降过程。单一颗粒的沉降速度与颗粒本身的大

小、形状、密度以及液体的密度和粘度有关。假定悬浮颗粒是球形的, 其沉降的运动方程为:

dw
dt

=
( ρs - ρl) g

ρs

-
3
4

p
w

2

Dp

ρl

ρs

( 6 - 3)

式中, w 为颗粒物的沉降速度; t 为沉降时间; ρs 为颗粒的密度; ρl 为液体的密度; g 为重力加速

度; Dp 为粒径; p 为液体的阻力系数。

当
dw
dt

= 0 时, 其沉降速度为:

w =
4 gDp ( ρs - ρl )

3ρl p
( 6 - 4)

颗粒状污染物进入底泥后, 水体因而澄清, 水质也得到改善。沉入底质的污染物也许从此

埋在底质中, 但也有可能因水流流速加快和发生紊动而被冲起, 再次悬浮水中; 还有可能被底栖

动物摄取, 进入食物链;颗粒状的有机碎屑更有可能被底泥中的微生物分解而成为黑色的粘泥

状物质。

③ 吸附与凝聚 吸附作用是指水中的污染物被固体吸附, 并随固相一起迁移或沉淀。吸

附作用是天然水体中普遍存在现象, 由于它的存在, 水与悬浮物之间发生物质交换。吸附有多

种形式, 最重要而又普遍的有下述 3 种类型:

第一种类型是物理吸附, 是一种纯粹的物理过程, 所以又称为非极性吸附。胶体的吸附能

力与它的比表面积和表面能有关。半径为 r 的颗粒表面能的大小, 决定于它的比表面积的大小

及其表面张力系数。比表面积用下式表示:

比表面积 =
表面积
单位重量

=
4πr

2

4
3
πr

2
× 2.65

= 1.131
1
r

( 平方厘米 /克) ( 6 - 5)

从上式可见, 半径 r 越小, 比表面积就越大。表面能在固、液、胶体系中, 等于表面积乘以界面溶

液的表面张力系数。自由表面能有力求达到最小值而保持最大稳定性的趋势。其途径有二: 一

是缩小表面积; 二是降低界面溶液的表面张力系数。凡能降低表面张力的物质就向胶粒表面接

近叫正吸附或吸附; 凡使表面张力增大的物质就离开颗粒表面而到水中去, 这叫负吸附或解吸

作用。

第二种类型是交换吸附。因为胶体颗粒带有电荷, 对水中异电荷离子产生静电引力而形成

的一种吸附, 又称为极性吸附或物理化学吸附。被吸附的离子向表面带电荷的胶体微粒靠拢,

并在其表面浓集。在浓集过程中, 被吸附的离子必定置换原先固定在带电荷胶体微粒上的其它

离子, 因而又名为交换离子。因水中大部分胶体微粒 ( 粘土矿物、有机胶体、氢氧化硅等 ) 都是

带负电荷的胶体, 易吸附水中的阳离子。每吸附一部分阳离子, 必须交换放出等摩尔的其它阳

离子。胶体微粒吸收离子总量称为吸收容量。从自净过程来看, 胶体的吸附作用使许多污染

物, 特别是各种重金属离子由水中转入底泥, 是自净过程的重要方式。不少重金属离子并不完
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全以溶液状态存在, 而是相当一部分被吸附在悬浮物上。

第三种类型是化学吸附。主要是在吸附质与微粒表面之间发生化学反应。因此, 被吸附的

分子不能在微粒表面自由运动。化学吸附的吸附能高, 因其吸附质与吸附剂的活性中心形成了

牢固的局部化学键。实际上, 几种吸附作用在水体中常常是同时发生的, 它们使污染物在界面

上浓集。由于水体理化条件的变化, 胶体遭到破坏或不稳定, 胶体颗粒必然会凝结并生成较大

的颗粒, 然后在重力作用下沉淀为絮凝物。

2 ) 化学净化作用 在水体中, 污染物还可以由于分解、化合、氧化、还原、酸碱反应等使浓

度降低或毒性丧失的现象, 称为化学净化作用。

① 分解与化合 酚、氰是废水中常见的污染物, 除因挥发进入大气外, 还易在水中发生分

解与化合反应。酚在 pH 值较高时, 与钠生成苯酚钠; 氰化物在酸性条件下, 易分解而释放氢氰

酸, 经挥发而进入大气中。重金属离子可与阳离子或阴离子团发生化合反应, 生成难溶性重金

属盐类而沉淀。

② 氧化与还原 天然水中溶解了众多元素和物质, 其中有多种变价元素、氧化剂和还原

剂、有机物和无机物。当他们共处于同一水体中时, 由于彼此之间存在着电位差, 便发生氧化还

原反应。天然水是一个复杂的混合氧化还原系统, 在这个系统中还可分为有机和无机两大系

统: 无机的氧化还原系统是水中可溶性和难溶性矿物成分 ( 元素 ) 之间发生氧化还原反应。当

水中溶解氧丰富时, 氧化还原值高, 具有很高的氧化能力, 使二价铁、锰分别氧化为三价铁和四

价锰成为难溶化合物而沉淀, 不利于他们的迁移。而钒、铬和硫等分别氧化成五价钒、六价铬和

六价硫等易于迁移的可溶性盐类。当水中溶解氧较低或缺氧时, 氧化还原值也低, 此时, 铁、锰

被还原为易于迁移的形态, 而使钒、铜等还原( V
5 +

→V
3 +

, Cu
2 +

→Cu
+

) , 形成不溶性化合物不利

于迁移, 或形成难溶性金属硫化物而沉淀, 阻止这些元素的迁移。有机氧化还原系统主要指元

素在生物参与下所发生有机物质形成与分解过程的氧化 - 还原循环。

氧化还原作用可以改变某些元素的毒性。例如: Cr
3 +

存在于还原环境, 而 Cr
6 +

存在于氧化

环境, 只有水中的氧化还原电位值改变, Cr
6 +

和 Cr
3 +

可互相转变, 而 Cr
6 +

的毒性比 Cr
3 +

大 100

多倍。

氧化还原作用又可以改变水环境化学因素, 促进或阻止某些化学反应。例如: 在厌氧条件

下, 即还原条件下, 汞的甲基化反应受阻, 此时即使有汞离子存在, 将生成不溶性硫化汞沉淀, 而

极难生成甲基汞。

③ 酸碱反应 天然水体的 pH 值一般维持在 6.5 ～8.5 之间, 但在受酸或碱的污染时, pH

值有可能低于 6.5 或高于 8.5。污染物在水中的自净过程, 无论是物理、化学或生物的, 均受 pH

值的影响。水体 pH 值过高或过低, 就会破坏胶体的稳定, 从而使胶体的吸附性能大受损害。

在水体自净过程中起主要作用的生物或生化作用, 更受 pH 值的制约, 因为一切微生物都只能

在一定 pH 值环境中生存, 过酸或过碱对生物、生化过程都是不利的。因此, 水中酸、碱条件的

变化, 在很大程度上决定着水中污染物的迁移或净化。

3 ) 生物净化过程 水体中的污染物经各类生物的生理生化作用, 或被分解, 或被转变为无

毒或低毒物质的过程, 称为生物净化过程。

① 生物分解作用 水中微型生物参与水中各种各样的生物化学作用, 其中最具有代表性

的是有机物的生物化学分解, 即常说的生化需氧量( BOD) 变化。悬浮和溶解性的有机物, 在溶
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解氧充足时, 被好气性微生物氧化分解为简单的、稳定的无机物, 如二氧化碳、水、氨和磷酸盐

等, 并把氨转化为硝酸盐, 使水体净化。在这一过程中, 要消耗一定量的溶解氧, 用 BOD 以表示

在这一过程中消耗的氧量, 氧消耗的愈多, 说明水中有机物愈多, 因而 BOD 可以表示水中有机

物的多寡。图 6 - 8 表示河流 BOD 的衰减与氧的消耗。进入河流中的废水, 在河道断面上迅速

地达到完全混合后的 BOD( 假定分别为 6、10、20 ppm) , 随着河水向下游动, BOD 值随之发生衰

减。图中 3 条曲线表示 BOD 逐日衰减状况。

图 6 - 8 河流的 BOD 衰减与氧消耗状况

图 6 - 9 氧垂曲线图

水中溶解氧主要来自水体的复氧和水生植

物光合作用放出的氧。在有机物进行生物净化

的过程中, 复氧和耗氧同时进行, 因此, 水中溶解

氧的变化反映了水中有机物净化过程, 因而, 也

可把溶解氧作为水体自净的一个指标。在水体

有机物污染过程中, 溶解氧的变化可用氧垂曲线

表示, 如图 6 - 9 所示。图中, A 为有机物分解的

耗氧曲线; B 为水体复氧曲线; C 为氧垂曲线。氧

垂曲线的最低点 Cp 为最大缺氧点。若 Cp 点的

溶解氧数量大于有关规定, 说明从溶解氧角度

看, 污水的排放未超过河段的自净能力。若排入

有机污染物过多, 超过河流的自净能力, 则 Cp 点

低于规定的最低溶解氧含量, 甚至在排放点下游的某一河段会出现无氧状态, 此时氧垂曲线中

间, 耗氧的规律遭破坏。水体在无氧的情况下, 有机物因嫌气微生物的作用进行厌气分解, 产生

硫化氢, 甲烷等, 水质变坏, 腐烂变臭。

关于河流中水体自净过程, 各国学者进行了大量的研究工作, 并给出许多数理模式, 其中比

较著名的是斯特里特 - 菲尔普斯模式( S - P 模式) 。当忽略离散作用, 则 S - P 模型为:

L = L0 exp( - k1 x / u)

C = Cs - ( Cs - C0 ) exp( - k2 x / u)

+
k1 L0

k1 - k2

〔 exp( - k1 x / u) - exp( - k2 x /u) 〕

D = D0 exp( - k2 x /u) -
k1 L0

k1 - k2

〔 exp( - k1 x /u)

- exp( - k2 x /u) 〕

( 6 - 6)
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式中, L 为 x 处河水 BOD 的浓度; L0 为初始断面河水 BOD 的浓度; C 为 x 处河水溶解氧浓度; C0

为初始断面河水溶解氧浓度; D 为 x 处河水溶解氧的氧亏浓度; D0 为初始断面河水溶解氧的氧

亏浓度; Cs 为河水某温度的饱和溶解氧; x 为顺河水流动方向的纵向距离; u 为河水平均流速, k1

为耗氧系数; k2 为复氧系数。

S - P 模型是描述污染物进入河流水体之后, 耗氧过程和大气复氧过程这两者平衡状态的

模型。溶解氧浓度有最低值, 称为极限溶解氧 Cc。出现 Cc 的距离称为极限距离 xc , 根据这一

点, 溶解氧变化率为零。用 S - P 方程, 即得溶解氧沿河变化图。

极限距离( xc ) 方程为:

xc =
u

k2 - k1

ln
k2

k1

1 -
( Cs - C0 ) ( k2 - k1 )

L0 L1

( 6 - 7)

极限溶解氧( Cc ) 和极限氧亏( Dc) 方程为:

Cc = Cs -
k1 L0

k2

exp -
k1 xc

u

Dc =
k1 L0

k2

exp -
k1 xc

u

( 6 - 8)

有机的自净过程, 一般分为 3 个阶段:

第一阶段是易被氧化的有机物所进行的化学氧化分解。本阶段在污染物进入水体以后数

小时之内即可完成。

第二阶段是有机物在水中微生物作用下的生物化学氧化分解。本阶段持续时间的长短随

水温、有机物浓度、微生物种类与数量等而不同。一般要延续数天, 但被生物化学氧化的物质一

般在 5 天内可全部完成。因而 BOD5 这项指标用以表示能被生物化学氧化的有机物的质量。

第三阶段是含氮有机物的硝化过程。这个过程最慢, 一般要延续一个月左右。

② 生物转化作用 水中某些有毒污染物在生物作用下, 可转变为无毒或低毒的化合物。

这方面的例子很多, 如水中的极毛杆菌、类极毛杆菌等, 不仅有很高的耐汞能力, 而且能将二价

汞( Hg
2 +

) 还原成元素汞( Hg
0
) , 元素汞易挥发, 促进水中汞的净化; 又如氨对水生生物有毒害作

用, 但在水中硝化细菌作用下, 能被氧化为无毒的亚硝酸盐和硝酸盐。

③ 生物富集作用 许多水生生物能从水中吸收污染物, 贮藏于体内, 使水中污染物浓度降

低, 从而使水体得以净化。利用水生高等植物净化废水是有发展前途的一项措施。需要妥善解

决的问题是如何收获这些植物, 以及如何回收进入植物体的重金属, 以免使重金属在这些植物

残体腐烂中重返水体, 造成水体二次污染。生物对水中污染物的富集效能常用富集系数表示:

富集系数 =
生物体中污染物浓度

水中污染物浓度

表 6 - 7 中列举了若干水生生物对几种重金属的平均富集系数。

总之, 水体具有自净能力, 这是各种水体在自然环境条件下自我保护的一种特殊功能。水

体自净是水文学重要研究课题之一, 应同人类活动对水体产生污染的研究紧密结合。通过对不

同水体自净能力与规律研究, 充分利用水体自净能力控制水体污染就有了可能性。
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表 6 - 7 水生生物对重金属的平均富集系数

污染物
淡 水 生 物 海 水 生 物

藻  类 无脊椎动物 鱼  类 藻  类 无脊椎动物 鱼  类

Cr 4× 103 ]2× 103 í2× 102 }2× 103 2× 103 •4× 102 '

Co 103 ]1 ÝÝ.5× 103 5× 102 }103 103 •5× 102 '

Ni 103 ]102 í4× 102 }2 ýý.5× 102 2 ••.5× 102 102 '

Cu 103 ]103 í2× 102 }103 1 ••.7× 103 6 ��.7× 102

Zn 4× 103 ]4× 104 í103 }103 105 •2× 103 '

Cd 103 ]4× 104 í3× 103 }103 2 ••.5× 105 3× 103 '

As 3 MM.3× 102 3 ÝÝ.3× 102 3 mm.3× 102 3 ýý.3× 102 3 ••.3× 102 2 ��.3× 102

Hg 103 ]105 í103 }103 105 •1 ��.7× 103

四、水环境容量

( 一) 水环境容量的概念和类型

近年来随着社会经济发展和科技进步, 水环境容量问题日益引起人们的注意。在理论上,

水环境容量是环境中的自然规律参数, 它反映水中各种物质在水体中的迁移、转化积存规律, 也

反映满足特定功能或要求条件下水体对污染物的承受能力; 在实践上, 水环境容量是污染物总

量控制的关键参数, 是水资源利用规划的主要约束条件, 也是水体在一定区域范围内环境目标

管理的基本依据。

1. 水环境容量的概念 水环境容量是一定水体在规定水质目标下所能容纳污染物的量。

水环境容量大小与水体特征、污染物特性及水质目标有关。

1 ) 水体特征与水环境容量 水体特征包含一系列自然参数如: 水系与流域参数( 形状、大

小) 、水情参数( 流速、流量、水温、水化学、泥沙) 、水体的自净参数( 物理、化学及生物自净 ) 等。

显然, 这些自然参数决定着水体对污染物的扩散稀释能力和自净能力, 从而决定水环境容量的

大小。水环境容量是自然规律参数的函数。

2 ) 污染物特性和水环境容量 水体对污染物的自净能力, 反映出污染物特性是内因, 水体

自然条件是外因。因不同污染物对水生生物的毒性作用及人体健康的影响的程度不同, 允许存

在于水体中的污染物量也不同。因此, 针对不同污染物有不同的水环境容量。

3 ) 水质目标与水环境容量 水体对污染物的纳污能力, 是相对于水体满足一定的用途和

功能而言的。水的用途不同, 允许存在于水体的污染物量也不同。我国地面水水质标准按用途

分为 5 类, 即源头水、水源地一级保护区及珍贵水产资源保护区、水源地二级保护区及一般鱼类

保护区、一般工业用水及娱乐用水区、农业用水及一般景观水域等。每类水体允许的标准影响

水环境容量的大小。另外, 根据我国国情, 各地自然条件和经济技术条件差异很大, 因此, 允许

地方从实际出发, 建立自己实际可行的水质目标, 从而决定了水环境容量的地域差异性。水质

标准的建立与水质目标的确定均带有鲜明的社会性。因此, 水环境容量又是社会效益参数的函

数。

2. 水环境容量类型 根据不同应用机制, 水环境容量分类如下:

1 ) 理想环境容量( 绝对环境容量)  是指以水域的环境标准减去污染物原始本底值或以水

域的背景值推算其纳污能力, 用以反映未受人类活动影响水域的自然纳污能力, 它是一个理想
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值。或者用以表示最清洁状态下, 水域对污染物的容纳能力, 这种水环境容量是水域环境容量

的最大值, 也叫自然水环境容量。其概念模型为:

E =∫Vka ( Ch - C) dV ( 6 - 9)

式中, E 为水环境容量; Ch 为污染在水体中的基准值; C 为污染物在水体中的浓度; V 为水的体

积; ka 为表征水体对污染物稀释和自净能力的自然规律参数。

自然环境容量反映水体和污染物的客观性质, 即反映水体和污染物的客观性质, 即反映水

体以不造成对水生生态和人体健康不良影响为前提的污染物容纳能力, 它与人们的意志无关,

不受人为社会因素影响, 反映着水环境容量的客观性。

2 ) 面源污染现状水环境容量 是根据水域的现状, 估计其达到水环境标准时, 所能容纳的

污染的最大数量。它可以表示面源污染的最大水环境容量。

3 ) 点源污染现状水环境容量 是根据污染源分布的现状, 而实际上还能利用的最大水环

境容量。可按污染源分布特征, 通过现状模拟来计算水环境容量值。

4 ) 可优化利用的水环境容量 即通过水质规划, 优化决策, 对整个水域的点污染源进行合

理安排, 所能利用的水环境容量。在优化决策计算中, 由于增加了费用函数, 增加了经济技术约

束, 考虑了社会条件的约束, 因而更符合实际, 更具有应用意义。

以污染物在水体中的标准值为水质目标, 则水体的允许纳污量称为管理水环境容量, 其概

念模型为:

E ∫Vka ( Ce - C) dV

=∫Vka ( kb Ch - C) dV ( 6 - 10)

式中, kb 为表征以技术经济指标为约束条件的社会效益。参数, 一般, kb≥1 ; Ce 为污染物在水体

中的标准值。

管理水环境容量反映以满足人为规定的水质标准为约束条件, 它不仅与自然属性有关, 而

且与技术上能达到的治理水平及经济上能承受的支付能力有关。管理水环境容量是水环境的

自然规律参数与社会效益参数的多变量函数。

一般情况下, 水环境容量的排列顺序是:理想水环境容量 > 面源污染现状水环境容量 > 可

优化利用的水环境容量 > 环境污染现状可利用的水环境容量。这种类型的划分是比较全面的。

当一条尚未被污染的河流或处于上游的清洁河段, 理想的水环境容量只能给人们一个粗略的概

念, 即自背景值到环境标准之间差距的数值。但对河流的自净能力是反映不出来的。因河流的

流量、流速、水温、糙度、生物等特征不同, 河流的容量大小则各异, 这些都是影响自净能力的重

要因素。河流的自净作用是一个相当复杂的过程, 对不同的污染物具有不同的自净作用, 也就

有不同的容量。即使对同一条河流, 实际上也不存在一种“通用的”或“固定的”环境容量。因

此, 研究水环境容量应该首先明确水体容纳哪一种污染物, 要有针对性地去研究某一种( 或某一

类) 污染物的水环境容量。欲求得某一具体水域的水环境容量, 必须给出 2 个约束条件: 即①

水环境标准( 为某种水体用途而制定的) ; ② 污染水质的控制范围和水体功能的划分。

( 二) 水环境容量资源的确定与应用

目前对水环境容量资源的推算方法, 大多用零维、一维、二维水质模型进行计算, 而且可以
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得到相当的精度。各类水质模型其维数的提法, 自然源于上述模型的条件中, 通常水质模型的

维数指的是空间维数, 即 x、y、z 的空间方向。零维指的是空间完全均匀混合水体, 只考虑物质

的时间轴上的变化。一维情况, 对于河流、河口类水体, 常指的河流纵向, 即 x 方向上的浓度变

化; 对湖泊、水库指的是 z 方向, 即垂直方向上的浓度变化。三维通常指的是 x 和 y 方向。对于

不同维数的模型, 总存有稳态和不稳态( 考虑时间轴上的变化) 的两种类型。

1. 确定问题 推算水环境容量资源, 要考虑其研究目的、研究水体对象及实际需要。首先

要确定如下内容:

1 ) 水域的功能类型 现状使用功能、规划功能。

2 ) 污染的类型 主要污染因子、污染空间特性、季节特性、水文、水力因素等。

3 ) 实际应用的需求 流域范围内区域布局特征, 未来经济开发区的布局特性, 以及管理对

模型的要求。

2. 模型的选择 选择模型可参照以下 4 条原则进行:

1 ) 针对应用目的和水环境容量资源分配的需要, 选择模型的维数;

2 ) 对模型结构选择, 力求简便实用, 物理概念明确, 并根据实际情况正确取舍模型的参数。

3 ) 选择模型时应兼顾有效资料的种类和数量;

4 ) 了解模型的适用性和优缺点, 正确使用数学模型, 搞好参数估计和模型的验证。

3. 水环境容量模型与应用 计算水环境容量的模型较多, 本节主要介绍成熟的零维模型。

零维模型常见以下 3 种类型:

1 ) 定常条件下河流稀释混合模型 污染物进入河流水体后, 当上游来水量不等于零时, 在

污染物完全均匀混合断面上, 污染物指标无论是溶解态的、颗粒态的、还是总浓度, 其值均可按

节点平衡原理来推求。节点意指水域内任一断面或任一区域中水和物质集散的地方。节点平

衡意指流入该断面或区域的水量和物质量总和, 与流出该断面或区域的水量和物质量总和相

等。

① 点源的稀释混合方程 对于点源, 河水与污水的稀释混合方程为:

C =
CP·QP + CE·QE

QP + QE

( 6 - 11)

式中, C 为完全混合后的水质浓度( 毫克 /升) ; CP 为上游来水水质浓度( 毫克 /升) , CE 为污水水

质排放浓度( 毫克 /升) ; QP 为上游来水量( 米
3
/秒) ; QE 为污水排放流量( 米

3
/秒) 。

由于污染源作用可线性叠加。多个污染源排放对控制点或控制断面的影响, 等于各污染源

单个影响作用之和, 符合线性叠加关系。

对于可概化为完全均匀混合类的排污情况, 排污口与控制断面之间水域的环境容量可按下

列公式计算。

单点源排放方程为:

E = Ce·( QP + QE ) - QP·CP ( 6 - 12)

式中, E 为水环境容量( 克 /秒) ; Ce 为控制断面水质标准( 毫克 /升) ; 余同上。

多点源排放方程为:

E = Ce· QP + ∑
n

i = 1

QEi - QP ·CP ( 6 - 13)
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式中, QE i为第 i 个排污口污水排放量( 米
3

/秒) ; n 为排污口个数; 余同上。

② 非点源稀释混合方程 对于沿程有非点源 ( 面源) 流入时, 可按下式计算河段污染物的

浓度:

C =
CP ·QP + CE + QE

Q
+

WS

86.4Q
( 6 - 14)

式中, WS 为沿程河段内非点源汇入污染物总负荷量 ( 公斤 /天 ) ; Q 为沿程河段下游流量

( 米
3

/秒) ; 余同上。

上游有点源排放, 沿程有面源汇入, 其环境容量按下式计算:

E = Ce·( QP + QE + QS ) - QP ·CP ( 6 - 15)

式中, QS 为控制断面以上沿程河段内面源汇入的总流量( 米
3

/秒) 。

2 ) 概率分布设计条件下的河流稀释混合模型 概率稀释模型把定常稀释模型中的输入变

量 QP 、CP 、QE、CE 设定为独立的随机变量, 并服从对数正态分布。估算污水、河水混合浓度的概

率分布, 其基本表达式:

P r{ C0 > S} = P
CP·QP + CE ·QE

QP + QE

> S ( 6 - 16)

式中, C0 为河水浓度( 毫克 /升) ; P r 为某一概率值; S 为控制断面水质标准( 毫克 /升) ; 余同上。

概率稀释模型求解方法有两种: 一为矩量近似法;二为求积分法。

3 ) 湖泊( 水库) 的盒式模型 当入湖( 库) 污水量等于出湖( 库) 污水量时, 非稳态情况下环

境容量按下式计算:

E =
Ce - C0 exp

Qi + k·V

V
t ·( Q i + kV)

1 - exp
Qi + kV

V

( 6 - 17)

式中, Qi 为入湖( 库) 流量( 米
3

/秒) ; t 为废水入湖( 库) 时间( 秒) ; k 为衰减反应速率常数( 日) ;

V 为湖泊( 水库) 容积( 米
3
) ; C0 为未排污染之前, 湖( 库) 中污染物浓度( 毫克 /升) 。

当入湖( 库) 与出湖( 库) 水量不等时, 非稳态情况下水环境容量按下式计算:

E =
Ce - C0 exp - k +

Q i

V
t ·( Qi + kV)

1 - exp - k +
Qi

V
t

( 6 - 18)

式中符号含义同前。

我国从保护水环境, 保护和合理利用资源, 加强水环境管理角度出发, 将水环境容量资源要

进行有偿使用, 这充分体现了水域范围内, 各控制区域合理的负荷分担率和布局。水环境容量

资源的合理利用, 从水质角度出发, 也充分反映了进一步加强和深化水资源的量与质的关系。

复习思考题

1. 人类活动的水文效应有哪些基本特性?

2. 水利工程对水文要素有哪些影响?

3. 试述森林的水文效应。
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4. 城市化给水文过程带来哪些影响?

5. 试述人类活动水文效应的研究方法。

6. 人类活动对水资源的水质方面有何影响?

7. 何谓水体污染? 污染物质的主要来源是什么?

8. 按污染物质属性划分水体污染可分几类? 其主要特点如何?

9. 海洋、河流、湖泊、地下水污染的主要特点如何?

10. 何谓水体自净? 水体污染与自净有何关系?

11. 水体自净过程有何特征? 试分析水体自净机制。

12. 试述水体物理净化作用、化学净化作用和生物净化作用是怎样进行的?

13. 何谓水环境容量? 其类型如何划分? 有何特征?

14. 水环境容量如何分析计算?
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