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洪水过程对河岸带地下水水位波动的影响

张泽宇,余夏杨,辛摇 沛

(河海大学水利水电学院,江苏 南京摇 210098)

摘要:为揭示洪水作用下河岸带地下水的响应过程,利用室内物理模型试验和数值模拟,研究了不

同洪峰及洪峰持续时间对地下水水位波动的影响。 结果表明:河岸带地下水水位的波动具有不对

称性,水位上升快下降慢,沿程地下水水位的波动呈指数形式衰减,并表现出明显的滞后性;随着洪

水洪峰增大,地下水水位波动增大,河水和地下水的交换量增大,而地下水水位的滞后变化不明显;
洪峰持续时间变长,地下水水位的滞后性显著,内陆地下水水位波动的幅度增大,恢复至初始状态

的时间变长。
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Impact of flood process on groundwater level fluctuation in a riparian zone
ZHANG Zeyu, YU Xiayang, XIN Pei

(College of Water Conservancy and Hydropower Engineering, Hohai University, Nanjing 210098, China)

Abstract: In order to study the impact of the flood process on groundwater in a riparian zone, laboratory
experiments and numerical simulations were conducted to investigate the groundwater level fluctuation subjected to
floods with different amplitudes and durations. The results show that the groundwater level fluctuation was
asymmetric, that groundwater rose quickly and declined slowly. The amplitude of the groundwater level fluctuation
attenuated with an exponential trend and a significant time lag as the distance from the bank increased. As the flood
amplitude increased, the groundwater level fluctuation was enhanced, resulting in an increased amount of exchange
between the river water and groundwater. However, the time lag with respect to the groundwater level changed
slightly. As the duration of flood peaks increased, the time lag was significantly enhanced, the groundwater level
fluctuated more significantly, and it took more time for the groundwater level to return to the pre鄄flood status.
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摇 摇 河岸带指河水-陆地交界处至河水影响消失为

止的地带( riparian zone) [1]。 河岸带是受河水水位

影响显著的陆地生境,具有独特的空间结构和生态

功能,是陆地水文循环的重要组成部分[2]。 在河岸

带,河流与地下水之间的相互作用密切,两者通过河

道岸坡进行水分和物质交换,从而影响河岸地区生

物地球化学过程。
当前对河岸带地表水和地下水交互作用的研究

大多数针对稳态条件。 大量的野外观测在不同的流

域内展开[3鄄6],通过在特定地区建立观测站点,测量

流域的地形及水力参数,对地表水与地下水作用的

驱动因素及潜流交换的规律及影响范围进行了研

究,如 Harvey 等[3] 通过示踪实验,对比了在不同地

形作用下河流与地下水的相互作用规律。 Silliman
等[7]用温度数据来分析河水对地下水的影响范围,
并得出河水向地下水补给的速度。 基于野外试验,
学者们在不同空间尺度上建立河岸带地下水流模

型[3, 8鄄10],并提出了在河流流动过程中地下水交换
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通量和滞留时间的计算方法[11鄄12]。 这些研究基于

稳态条件,假定河岸带的地下水水位和河道水位不

变。 但实际上,受洪水、降雨、蒸发等因素影响,地下

水水位和河水水位时刻都在发生着变化。 然而动态

的地下水和河水的相互作用受到的关注较少[13]。
近年来研究从不同时间尺度上展开,对非稳态

的河岸带水力交换过程进行了探索。 野外观测发

现,当河道水位较高时,河岸带潜流交换的范围增

大[14鄄16]。 一些学者提出了不同季节[17鄄19]蒸发[20]、融
雪[21]等因素作用下河岸带地下水和地表水的动态

交换规律。 Wroblicky 等[18] 通过野外实验观测和基

于 MODFLOW 的数值模拟,讨论了不同季节影响下

的浅层地下水系统中的水力交换过程。 Mathieu
等[22]通过观测河水与地下水中的同位素数据,分析

了不同含水层与河水的水力联系及其补给量随地点

和季节变化的迁移转化规律。 另一些研究的时间尺

度较小,如在暴雨[23鄄25]、洪水[26鄄27] 及大坝泄水[28鄄29]

影响下的河岸带地下水与河水的过程分析。 这些情

况下的水位变化较快,对两者之间的水力交换过程

有着强烈的影响。 Marina 等[24] 在研究连续暴雨对

垂向潜流交换的影响时,提出暴雨导致的洪水会引

发大量的河水补给到河岸带,从而增大横向的交换

水量。 Wondzell 等[30] 发现洪水过程对河岸地下水

的影响持久。 Gerecht 等[31]在 Colorado River 的河床

和河岸设置温度和压力传感器,量化在大坝调蓄河

水位涨落时距离河岸不同位置的地下水水位波动,
指出河岸水头的滞后性与距岸距离之间存在相关

性。 Lauren 等[32]对不同时间尺度上的地表水-地下

水交换的驱动因素进行了总结,并对比了洪水和蒸

发在不同时间尺度上对潜流交换通量和滞留时间的

影响。
野外观测中,由于各研究的实验环境不同,观测

结果具有较强的区域性,很难将结果应用于其他流

域。 河岸带地表水与地下水的作用过程受到流量、
河床形态、沉积物渗透性、岸坡坡度等诸多因素的影

响[3],很难对影响因子进行人为的调控,从而得到

在单一因子影响下的河岸地下水与河水的交换规

律。 Boano 等[33]提出,研究动态条件下的潜流过程

要简化模型突出动态因子对于地表水地下水交换过

程的影响。
目前,研究非稳态河水与地下水交换影响的物

理试验和数值模拟尚不多见。 Nowinski 等[34] 开展

物理实验研究了不同水位作用下弯曲河道河岸的水

位和温度的变化情况,分别对比了在河道低水位、高
水位及洪水作用下的地下水动态响应过程。 吕辉

等[35]用 COMSOL 模拟研究了洪水过程对垂向潜流

交换作用的影响,对比了单峰洪水作用下,洪峰大小

和涨洪历时对潜流交换量和交换深度的影响,并通

过粒子追踪,发现河床中粒子的滞留时间与洪峰及

涨洪历时之间呈正相关。 Boano 等[36] 对 Elliott
等[11]提出的稳态滞留时间模型进行了改进,模拟了

河水变化下河岸带地下水的水位波动和恢复时间,
指出在洪水信号过后相当长的时间内地下水仍受到

明显影响,且地下水的出流过程十分缓慢,其出流速

度远小于涨洪时的河水入流速度。
目前尚未见针对河岸带动态地下水动力过程的

室内试验研究。 笔者建立实验室水槽系统,在可控

条件下模拟洪水过程影响下的潜流交换,结合数值

模拟分析不同峰值及持续时间的洪水过程对河岸地

下水水位波动、流程和交换水量的影响。

1摇 试验设置与参数选取

1. 1摇 试验沙槽

为模拟河流地表水和河岸带地下水的相互作

用,试验在如图 1 所示的循环水槽装置中进行。 循

环系统由蓄水箱、水位控制室和沙槽组成。 蓄水箱

中的水通过水泵进入水位控制室,水位控制室中间

设有溢流平台,当周围的水位高于溢流平台的上平

面时,多出的水会由溢流槽回流到蓄水箱中。 溢流

平台通过步进电机与控制端相连,通过调整溢流平

台的高度来控制水位。 试验中由于水分蒸发量很

小,忽略不计,沙槽除连接控制室的一侧外均为无流

边界。

图 1摇 试验循环水槽装置

试验主要考虑了河道水位变动对河岸带横断面

的影响。 沙槽长度为 8 m,高 1郾 2 m,宽 0郾 16 m。 沙槽

装填高度 0郾 8 m 的人工石英砂,颗粒大小较均匀,中
值粒径为 0郾 7 mm,饱和渗透系数为 3郾 88伊10-3m/ s,孔

·32·



隙度为 0郾 4。 根据 van Genuchten[37] 公式,非饱和土

壤的形状参数 琢 和 n 分别取 11 m-1和 6。 水位控制

室和沙槽之间设有 0郾 9 m 的连接段,使水流在进入

沙槽时更加平稳。 沙体岸坡为竖直边坡,为防止水

流掺杂沙粒流失并稳定沙坡,在沙槽与连接段之间

安装了透水隔板。 沙槽内部设置有 10 个压力传感

器,实时记录试验过程中沙槽内的压力数据,压力传

感器每隔 5 s 自动记录测点压力,测量精度为 依1
mm,埋设位置见图 1(a)。
1. 2摇 水位信号

输入水位信号为分别控制峰值和持续时间的单

峰脉冲信号[38],用于模拟河道水位的变化情况,如
图 2 所示。 水位过程可表示为

H( t) = H0 + Aexp - t - Tmaxæ
è
ç

ö
ø
÷

F
é
ë
êê

ù
û
úú

2

(1)

式中:H( t)为河道水位;H0 为初始水位;A 为脉冲信

号的峰值; t 为时间;Tmax 为脉冲峰值发生的时刻;
F 为脉冲持续时间的控制参数。

为了研究不同峰值和持续时间的洪水信号对于

沙槽中水位的影响,分别对比了 3 组不同峰值的脉

冲信号(图 2,信号 1 ~ 3)和 3 组不同持续时间的脉

冲信号(图 2,信号 3 ~ 5),各组实验的主要参数见

图 2。

图 2摇 试验用洪峰脉冲信号

试验中所有的初始输入水位与沙槽初始水位保

持一致,河道与沙槽内的初始水位均为 0郾 39 m。 各

信号的输入水位信号在试验开始后 0郾 5 h 达到峰

值,见图 2。 每组试验运行的时间为 3 h,以确保沙槽

内水位基本恢复到脉冲过程前的状态。
1. 3摇 试验步骤

试验开始前在蓄水箱中加满水,打开进水阀门

及水泵,使水位控制室与蓄水箱保持连通,并通过控

制步进电机使溢流平台位置升高至河道初始水位。
为更好地观察由洪水过程影响下的地下水水位波动

情况,通过在沙槽中加水,使初始的地下水水位与河

流水位相同,并通过压力传感器数据判断是否到达稳

定初始状态。 在沙槽内的水位稳定并与控制室中水

位相等时,读入脉冲信号,控制系统会根据脉冲信号

的水位值自动调整溢流平台的高度,使控制室的水位

高度与输入信号一致,以模拟河道水位的变化情况。

同时,沙槽中压力传感器自动记录各点的压力值,并
储存在数据库中,压力的输出间隔为时间 5 s。

每组试验结束后,控制溢流平台使其下降至最

低位置,关闭水泵并打开回水阀门,使沙槽中的水缓

慢排出,确保沙槽中水位下降到较低的位置,不影响

下组试验的进行。 所有工况的试验过程中,均无泥

沙启动情况。

2摇 数学模型

本文基于 Voss 等[39] 的研究成果建立河水和河

岸带地下水相互作用的非饱和二维模型,控制方

程为

鄣(渍Sw)
鄣t = - Ñq寅 + Q (2)

其中
寅
q = - K(鬃) Ñ

P
籽g( )+ z

式中:籽 为水的密度;渍 为孔隙度;Sw 为饱和度;
寅
q 为

达西流速;Q 为源项;K(鬃)为渗透系数;P 为孔隙水

压力;g 为重力加速度;z 为水位高度;鬃 为土壤负压

水头。
根据 van Genuchten[37]提出的经验公式,非饱和

土壤的水力参数由式(3) ~ (4)确定:

SW(鬃) = SWres +
1 - SWres

[1 + (琢 | 鬃 | ) n]
n-1{ }
n

(3)

K(鬃) = KSS*
W [

1
2 1 (- 1 - S*

W

n
n- )1

n-1

]n 2
(4)

其中 S*
W =

SW - SWres

1 - SWres

式中:琢 和 n 分别为形状参数;KS 为饱和渗透系数;
SWres为残余饱和度。

数学模型的物理边界参照室内试验,初始状态

和边界条件均与物理模型相同,模拟了不同峰值和

持续时间的洪水对河岸带地下水的影响过程。

3摇 结果与分析

3. 1摇 洪水作用下的河岸带地下水的波动规律

为分析洪水对河岸带地下水的具体作用过程,
模拟了在脉冲信号 1 作用下沙槽中的水位和流速分

布情况,见图 3。 图 3 中标识了脉冲信号传入的不

同时刻,边界上的红线表示该时刻的河道水位,沙槽

中的黑线表示数值模拟下各时刻的地下水水位线,
圆点表示在试验中各时刻对应的测点水位高度。 由

图 3 可见,测点的水位值与数值模拟结果有着较高

的一致性。 图 3(a)为初始时刻,河道水位与地下水

水位齐平,河岸边界无明显的水流流动。 当洪水信

号传入后,河道水位逐步上升,由于水头差的存在,
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图 3摇 洪峰前后瞬时水头及流速分布数值模拟结果

水从边界由河道进入河岸带,使近岸地区的地下水

水位迅速上升(图 3(b))。 随着河道水位持续升高

至峰值,水加速从边界流入并传入河岸内部,同时脉

冲信号不断向河岸内部传播(图 3 ( c))。 峰值过

后,随着河道水位的快速下降,一方面,靠近岸坡的

来不及传入河岸内部的水沿边界流出,使近岸地区

的地下水水位不断下降;另一方面,一部分水在水头

差的作用下流入河岸内部,抬升地下水水位,使脉冲

信号不断向内陆方向传播(图 3(d))。 河道水位恢

复初始水位后,脉冲信号继续向陆地方向传播,同
时,地下水水位在脉冲信号经过后逐步恢复至初始

稳定状态,其恢复时间远大于受脉冲信号影响下水

位上升的时间。 这里恢复时间用水位恢复至偏离初

始状态的 10%的指标来判定(图 3( e) ~ ( f))。 值

得注意的是,在水位信号传入地下水时,在靠近岸坡

上部的负压区,由于地下水水位上升使毛细水带随

水位的增高而上移。 在河岸地下水水位下降过程

中,该区域的水分滞留时间较长,恢复初始状态的时

间远大于饱和区(图 3(d) ~ (e))。
在洪水作用下,距河岸不同距离的地下水水位

过程见图 4(信号 1)。 选取同一高程距河岸不同距

离的 4 个测点记录河道水位变化的响应情况。 图 4
中黑色实线表示河道水位脉冲信号,黑色虚线表示

河道水位到达峰值的时间。 各测点位置的地下水水

位过程如图 4 所示,虚线表示数值模拟中相应位置

的水位过程线。 在洪水的影响下,河岸带的地下水

水位表现出以下特征:脉冲在进入河岸后峰值沿程

呈指数形式衰减,这说明河道水位的变化对河岸带

地下水的作用强弱受到土壤的阻尼,近岸区与河水

的水力交互作用强烈,受河道水位变化的影响较大。

图 4摇 距河岸不同距离的地下水水位过程试验和

数值模拟结果对比

脉冲信号在传入河岸地下水过程中,各测点的水位

波动表现出明显的滞后性,距离河岸越远的区域对

河道水位变化的响应越慢。 河道水位的上升和下降

过程是对称的,而河岸带地下水水位的变化过程具

有明显的不对称性,且随距河岸距离的增大而更明

显。 这是由于近岸地区出流条件较好,在河道水位

恢复后,地下水能快速从边坡流出,从而使水位较快

下降,而距河岸较远的地区地下水的流动过程缓慢,
从而表现出更显著的不对称性。 由于地下水的流速

较慢,水位的上升和下降速度明显慢于河道水位,且
下降历时较长,形成明显的拖尾现象。 这表明河道

水位的变化对于河岸带地下水的影响并不仅仅持续

在河水位变化期间,而在之后的相当长的时间内持

续对河岸带地下水产生作用,在洪水过后,河岸带地

下水水位需要较长时间恢复到之前的状态。
图 5 展示了在河道脉冲水位作用下的河岸带地

下水在 x 和 z 方向的流速变化过程。 图 5 ( a) 和

图 5(c)为距河岸 4 m 处不同深度的地下水流速;
图 5(b)和图 5(d)为 z = 0郾 35 m 距河岸不同距离的

地下水流速。 从图 5 可以看出,在距河岸同一距离

处的地下水水平流速基本一致,不随垂向深度发生
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改变(图 5( a))。 随着河道水位的变化,水向内陆

方向加速流动,达到最大流速之后逐渐减小并向河

道方向流动。 同时,水平流速随距河岸距离的增加

而不断衰减,且由于脉冲信号传入河岸需要一定时

间,流速分布表现出明显的滞后性(图 5(b))。 河

岸地下水的垂向流速相对水平流速较小,如图 5(c)
和图 5(d)所示,在地下水水位较高的区域垂向流速

较大,这是因为河岸中的浅层地下水更容易受到河

道水位变化的影响。 由于河水脉冲信号的沿程衰

减,河岸各点的垂向流速随离岸距离的增加而减小,
与水平流速相似,也表现出较强的滞后性。

图 5摇 河岸地下水的水平和垂直流速变化数值模拟结果

为分析在洪水作用下河岸带中地下水的具体流

动过程,笔者按计算出的各网格中心的流速模拟了

河岸边界及距离河岸分别为 1 m 和 2 m 处地下水的

流动轨迹,距河岸等距的各质点之间垂向间隔为

5 cm。以信号 1 为例,图 6(a) ~ (c)分别为在 t = 0 h,
t=0郾 5 h和 t=1 h 释放的质点运动过程。 图 6(a)中,
在河水位变化前,河岸带各质点位置不发生改变,当
洪水传入时,质点向河岸内部迅速移动,同时向上运

动,使河岸地下水水位增高。 洪水过后,质点先向下

图 6摇 质点运动轨迹数值模拟结果

移动,随后向河道运动,且各质点的运动速度随时间

的增加越来越慢并最终趋于静止,运动轨迹呈未闭

合的套索形状。 以投放在 x=7m,z=0郾 25m 的质点为

例,从投放位置向河岸内部移动至 x =6郾 86 m 处耗时

约 6 min,而在质点向河道方向运动的过程中,从 x =
6郾 93 m 移动至 x=6郾 98 m 消耗了近 2 h 的时间,充分

说明了地下水运动的不对称性。 由于河岸带的内陆

边界为无流边界,初始状态投放的质点稳定后并不

能回到初始状态,与投放位置相比,静止后的质点距

离河岸更远。 同时,近岸地区的质点运动范围大于

距离河岸较远地区的地下水质点运动范围。 图 6
(b)展示了在洪峰时投放的质点运动轨迹,岸坡上

的质点迅速流出河岸,距河岸 1 m 处的质点在向河

岸运动一段时间后反向运动,稳定时质点位置较初

始状态更偏向河道,而距离河岸 2 m 处的质点在稳

定状态时距河岸的距离与投放位置基本相同。 这说

明洪水在河岸中的传播随距离的增加具有很大的滞

后性,在河道水位下降并恢复初始状态后,各质点会

受到之前作用于河岸水位信号的滞后影响,质点的

运动轨迹由之前的水位信号和当前的河道水位过程

共同影响。 同时,距离河岸越远的质点对河道水位

变化的响应越迟钝。 洪水信号作用 1 h 后,各位置

质点均向河道方向运动,且移动速度基本一致。 值

得注意的是,位置较高的粒子受洪水影响向上流入

毛细区并滞留成为毛细水,运动速度极为缓慢,当河

道水位恢复后,这部分水基本不向河道方向移动。
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3. 2摇 不同峰值洪水对河岸带地下水的影响

为了研究不同峰值的洪水过程对河岸带地下水

水位的影响,选取了峰值分别为 0郾 2 m,0郾 25 m 和

0郾 3 m 的一组水位脉冲信号(图 2,信号 1 ~ 3)进行

对比分析。 图 7( a)为距离河岸 2 m 处的地下水水

位波动情况,黑色虚线代表河道水位到达峰值的时

间。 可明显看出,在河道水位增幅较大的情况下,河
岸地区的地下水受到更大的扰动。 在不同峰值的洪

水作用下,测点的地下水水位均在河道水位峰值后

图 7摇 不同峰值洪水作用下的地下水水位过程试验结果

1 min 后达到最大值,其滞后时间与河道洪水的峰值

大小无关。 图 7(b)展示了距离河岸不同距离处各

点的最大水位增幅,为突出洪水过程对河岸带地下

水水位波动的影响,减去测点的初始水位值。 随着

河道脉冲峰值的增大,在水头差的作用下,更多的水

通过边坡进入河岸,使各测点的最高水位相应提升。
距河岸距离不同的各点最大水位的滞后时间见图 7
(c),在距离河岸较近的区域,不同洪峰的信号作用

下的各点滞后时间基本一致,不受河道脉冲水位峰

值的变化作用。 而距河岸较远的区域,由于水位的

升降过程十分缓慢,拖尾现象明显,未表现出明显的

规律性。 图 7(d)展示了垂直于河道各测点的水位

恢复至偏离初始状态 10% 以内的时间。 考虑到距

河岸较远处的水位变化较小且恢复时间很长,笔者

选取了距离河岸 0 ~ 4 m 内各测点的恢复时间进行

了比较。 可以看出,水位的恢复时间随与河岸距离

的增加而增大,且呈现出较好的线性关系。 当河道

脉冲峰值增大时,河岸各点地下水水位的增幅也随

之增大,从而水位恢复至初始状态时间也更慢,水在

河岸带的滞留时间也相应增长。
河道水位的变化过程对河岸产生了更多的侧向

补给。 笔者通过数学模型模拟了不同峰值的洪水作

用下河岸边界的流量过程,计算了各时刻河岸边界

的流量及河水补给地下水的总量,见图 8。 图 8 中

黑色虚线表示河道水位到达峰值的时间。 当洪水峰

值增加时,在更大的水头差作用下,边界上水的流入

量明显增高。 在洪水过后,河岸中地下水通过岸坡

回流进入河道,流出量也随河道水位峰值的增大而

增大。 在 3 种不同脉冲信号的作用下,最大流入量

均发生在河道水位峰值前约 0郾 5 min,在脉冲信号经

过后,流入量迅速下降,同时地下水的流出量增大,
并在河道水位峰值过后 2 min 同时达到最大流出

量,然后逐渐减小。 这说明边界水流量在时间上的

响应过程受河道水位峰值影响不明显。 通过对边界

上水流通量在时间上的积分,推求河水补给河岸地

下水的总量,见图 8(c)。 同样的,补给量随洪峰的

增大而显著增大,且不对补给的时间过程产生影响。

图 8摇 不同峰值洪水作用下的岸坡流量过程数值模拟结果
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3. 3摇 不同历时洪水对河岸带地下水的影响

信号 3 ~ 5 用来模拟河道不同持续时间的洪水

过程(表 1),各信号作用下的地下水水位波动情况

见图 9。 在相同的峰值下,河水在岸坡能够达到的

最高点相同,较大的持续时间意味着在长时间水头

差的作用下,有更多的水从河道进入河岸,使河岸带

各点地下水水位增大,同时,水位的滞后性也随之增

强。 图 9(a)为距离河岸 2 m 处的地下水水位波动

情况,随着河道脉冲持续时间的增长,该点的水位波

动幅度增大且到达峰值的时间延后。 脉冲持续时间

图 9摇 不同持续时间洪水作用下的地下

水位过程试验结果

增长后,各测点的水位增幅也有了明显的提高(图 9
(b)。 与不同洪峰影响下的地下水水位变化不同的

是,随着洪水持续时间的增加,近岸地区的地下水水

位峰值的增量相对较小,而距河岸较远的地区增量

较大。 这说明河岸带的近岸地区的地下水水位波动

幅度主要受洪水峰值大小影响,地下水和河道之间

的水头差是影响近岸地区地下水水位的最主要因

素。 而距离河岸较远的河岸带地区水位波动幅度主

要受脉冲过程的洪水过程持续时间影响,河道与河

岸水头差的持续时间在更大程度上决定了距离河岸

较远地区的最高水位。 图 9(c)展示了距河岸距离

不同的各点最大水位的滞后时间。 近岸地区各点的

滞后性随洪水持续时间的增长而增强,距河岸较远

的地区由于水位增幅很小,且升降过程十分缓慢,其
峰值滞后时间未表现出明显的规律性。 各测点恢复

至初始状态的时间见图 9(d)。 随着洪水持续时间

的增加,各点的恢复时间也随之增大。

图 10摇 不同持续时间洪水作用下的岸坡流量过程

数值模拟结果

在不同持续时间的洪水作用下,河岸边界上的

流入量和流出量也相应受到影响,见图 10,图中河

道水位到达峰值的时间用黑色虚线表示。 由图 10
(a)可以看出,洪水历时较短时通过河岸边界的最

大进水量反而更大。 这是因为在较长时间洪水的作

用下,近岸地区的地下水水位随河水位的上涨逐步

升高,两者之间有足够的交换时间使水力梯度降低,
从而不会形成较大的水头差。 而在时间较短的洪水

作用下,河水迅速上涨使两者之间形成较大的水头

差,因此在边界上有较大的进水量。 此外,3 组信号

作用下的流入量在时间上表现出了显著的差异性,
洪水历时较长的边界上流入量更早到达峰值。 边界

上的出流量也表现出了相似的规律(图 10(b)),洪
水持续时间越长,边界的出流过程越平缓,且随着洪

水持续时间的增加,岸坡出流量峰值延后。 图 10
(c)展示了河水对地下水的补给量随时间的变化过

程,最大补给量随洪水持续时间的增加而延后。 不

同于洪水峰值的影响,在洪水过程较短时,河水对地
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下水的补给量随持续时间的增加而增大,达到最大

补给量的时间更长。 而河道水位恢复后,随着地下

水不断流出,不同持续时间的洪水作用下的河水补

给量趋于相同。

4摇 结摇 语

洪水作用下的地下水动力过程对河岸带的地球

物理化学过程起重要影响。 河岸带地下水对洪水过

程的响应和恢复规律,是河岸带生态环境保护的重

要科学依据。 本文通过物理模型试验和数值模拟,
研究了不同峰值和持续时间的洪水过程对河岸带地

下水动力过程的影响。
a. 洪水作用下,河岸带地下水水位的波动沿程

呈指数形式衰减。 水位上升和下降过程表现出显著

的不对称性,水位上升较快而下降较慢,对洪水过程的

响应具有滞后性,且随距河岸距离的增加而更明显。
b. 河岸带各点地下水水位的波动随洪峰的增

大而增强,同时岸坡上的流通量增加,河水和地下水

的交换量增大,峰值的变化对于地下水水位滞后性

的影响并不明显。
c. 河岸带各点水位的增幅随洪水历时时间的

增长而增大。 洪水的持续时间对河岸带地下水的滞

后性及恢复过程产生显著影响。 洪水过程持续时间

越长,地下水水位的响应越慢,恢复到初始状态的时

间越长。
本文研究了单峰脉冲洪水信号对河岸带地下水

动力过程的影响,但受水力调控、蒸发、降雨等影响,
实际潜流带的交换过程动态性更强,非规则信号作

用下的地下水波动规律尚需明确。 另外,本文基于

垂直岸坡,而天然河道中大部分河岸具有一定的坡

度,因此不同河岸形态影响下的地下水动力过程还

有待进一步研究。
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