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摘　要　　田间研究表明地表水和地下水有重要的相互作用，它与土壤含水量密切相关。

土壤含水量不仅在陆气相互作用系统水和能量平衡中，而且在干旱、洪水预报、水资源管

理、生态系统研究中起十分重要的作用。因此，研究地表水和地下水的相互作用，建立陆

面模式中地下水位的动态表示，对于气候与水资源研究具有重要意义。将地下水位的动态

表示问题归结为饱和与非饱和流问题，发展了其数值计算方案，建立了地下水位的动态表

示，并与陆面过程模型耦合，建立了陆气相互作用中地下水位的动态表示，并进行了数值

模拟研究。
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１　引言

现在，全世界都面临淡水资源短缺的严重问题。我国是世界上水资源匮乏的国家，

西北和华北是我国的主要缺水区［１～３］。研究表明，由２０世纪工业化带来的ＣＯ２等温室

气体增加的温室效应很可能使２１世纪气候升温
［３～５］。全球和区域尺度的气候变暖已引

起了干旱区许多水文过程变化，气候变暖加上频繁的人类活动也诱发了干旱区环境退

化，如塔里木河断流、地下水位下降、胡杨林枯死、流域生态环境恶化，直接威胁干

旱区经济社会可持续发展的生态基础［６，７］。地下水位的变化既是水资源研究的核心，也

是陆气相互作用中重要的物理过程［１～４，６～１２］，地下水位的分布和变化在很大程度是受气

候条件、植被地形以及人类活动的影响，反过来，区域地下水位的变化，影响土壤含水

量的变化和分布，进而影响土壤蒸发、植被蒸腾和低层大气感热和潜热通量的分

配［８～１６］，从而对气候有重要的影响［３，４］，地下水和地表水及气候有着重要的相互作用。

在陆气耦合模式中合理表示土壤水含量和地下水位对于陆气相互作用中的水文气象模

拟是十分重要的。它在气候与水资源研究、水资源管理和洪水预报中具有十分重要的

意义。目前，用于全球和区域气候研究的陆面物理过程模式ＩＡＰ９４
［１１］、ＶＩＣ

［９，１０，１８，１９］、

ＢＡＴＳ
［８］、ＬＳＭ

［１５］和ＳＩＢ
［１７］，均只考虑近地面土壤层含水量的变化，其下底边界取为



固定的常含水率或重力下泄，忽略了地下水位的可能变化。这样的简化表示可能引起

系统性误差，并且不便于利用气候模式开展气候变化对水资源与地下水影响的模拟与

预测。本文将地下水位的动态表示问题归结为运动边界问题求解，发展了用于陆面模

式动态表示地下水位的数值模块，为利用模式研究气候与地下水的相互作用提供了可

能。

关于非饱和流问题的各种数值模拟方法见文献 ［２０～２７］，文献 ［２４，２６］用有限

元集中质量法建立了非饱和土壤水流的数值计算模型。本文在此基础上，发展了饱和

与非饱和运动边界问题的数值模型，并与陆面过程模型ＶＩＣ耦合，从而建立了地下水

位的动态表示。初步的研究表明，地下水和地表水在地下水位离地面很近的地方有重

要的相互作用。该地下水数值模式可用于其他的陆面模式及气候与水资源研究。

２　陆面过程模型中地下水位的参数化

地面以下的水在垂直剖面的分布，按土层的含水状况，划分为非饱和区、饱和区。

非饱和区是指地面以下至地下水位以上的土层，其空隙 （包括孔隙、裂隙和空间）被

空气和水所填充。非饱和带一般由土壤水带和毛细带组成。土壤水带邻近地表，向下

延伸到植物和根系带。这一带的水分分布受地表条件 （如降水、灌溉、气温和湿度等

因素）变化的影响强烈，也受地下水水位埋深的影响。当有降水入渗时，含水量增加，

水分向下运动；而在蒸发作用下，含水量减少，水分向上运动；当有过量的水入渗时，

土壤可以完全为重力水所饱和；当地表没有水入渗，又经过自由排水后，被保留在土

层中的最大水分含量，称田间持水量。在小于田间持水量的情况下，土壤含有的毛细

水依靠表面张力在土壤的颗粒周围形成连续的水膜，在毛细的作用下运动，对植物有

用。饱和带或称地下水带，位于包气带的下面 （或地下水水位以下），水自地表面渗

入，在重力作用下向下运动和聚集，最后在某些不透水地层之上形成饱和带。饱和带

中岩层的孔隙为水所填充，其上部边缘是水位表面，在水位面上的压力等于一个大气

压力。

Ｌｉａｎｇ和Ｘｉｅ
［２８］描述了用于估计地下水位位置及土壤含水量分布及其与水平衡各分

量关系的概念和方程，本文概括如下。考虑基于一维饱和与非饱和土壤水流问题。土

壤水分有不同的时空分布。设狕轴垂直向下，坐标原点取为地面，θ（狕，狋）为在狋时刻地

面以下狕深度处的土壤含水量，即单位体积内所含的水的体积。假设地面有随时间变

化的入渗或蒸发率，入渗为正，蒸发为负。根据Ｄａｒｃｙ定律和连续性原理，在非饱和

区，土壤含水量满足如下方程［２９］：

θ
狋
＝

狕
犇（θ）

θ
（ ）狕 －犓

（θ）

狕
， （１）

这里θ是体积含水量，犇（θ）是水扩散率（单位：ｍ２ｔ－１），犓（θ）水力传导度（单位：

ｍｔ－１），狕是垂直方向，向下为正。上边界条件可以表示为

狇０（狋）＝犓（θ）－犇（θ）
θ
狕
， （２）

这里狇０（狋）为地表通量 （如入渗或蒸发）。在当今大多数陆面模型中，取下面的拟合关
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系［３０］：

犓（θ）＝犓ｓ
θ
θ（ ）
ｓ

２犫＋３

（３）

以及

犇（θ）＝－
犫犓ｓΨｓ
θｓ

θ
θ（ ）
ｓ

犫＋２

， （４）

这里犓ｓ是饱和水传导率，θｓ饱和土壤传导率，Ψｓ饱和土壤水势，犫是常数
［３１］。

设α（狋）是时刻狋陆地表面到潜水面 （运动边界）的距离。对于饱和区，有

θ（狕，狋）＝θｓ，　　α（狋）≤狕≤犔， （５）

这里犔表示地表面到岩床深度，潜水面将饱和区与非饱和区分开。我们假设运动边界

条件为

犓（θ）－犇（θ）
θ
［ ］狕 狕＝α（狋）

－犙犫（狋）＝－狀ｅ
ｄα
ｄ狋
， （６）

这里犙犫（狋）是基流
［９］，狀ｅ是多孔介质流中的有效孔隙度

［２９］。初始条件为

θ（狕，０）＝θ０（狕），　０≤狕≤α（０） （７）

及

θ（狕，０）＝θｓ，　　α（０）≤狕≤犔， （８）

这里θｓ是土壤孔隙度。土壤含水量分布θ（狕，狋）以及地下水位α（狋）通过应用 （１）、（５）

式以及边界条件 （２）、 （６）式，和初始条件 （７）、 （８）式求解。从顶薄层裸土蒸发

（如ＶＩＣ模式中１０ｃｍ深度），根区的植被蒸腾，以及非饱和区基流均结合于 （７）及

（８）式。如果地下水位α（狋）已定，那么非饱和区土壤水分布θ（狕，狋）可以通过通常的数值

模拟方法求得 （参见文献 ［２１～２３］）。在我们的研究中，α（狋）对非稳态条件动态确定。

假设

θ（狋）＝∫
α（狋）

０
θ（狕，狋）ｄ狕． （９）

从对 （１）式在区间［０，α（狋）］积分，并注意到（２）式和（６）式可得

ｄ珋θ
ｄ狋
－
ｄα
ｄ狋
（θｓ＋狀ｅ）＝狇０（狋）－犙犫（狋）， （１０）

在区间 （狋，狋＋Δ狋）上积分，我们有

α（狋＋Δ狋）－α（狋）＝
１

θｓ＋狀ｅ
［珋θ（狋＋Δ狋）－珋θ（狋）－∫

狋＋Δ狋

狋

（狇０－犙犫）ｄ狋］． （１１）

非饱和区土壤水分分布θ（狕，狋＋Δ狋）和时刻狋＋Δ狋的地下水位α（狕，狋＋Δ狋），通过利用时间

方向上的有限差分方法以及空间方向上的有限元集中质量法求解（参见文献［２１～２３］）。

３　新发展的地下水模块与陆面模式ＶＩＣ的耦合

３１　犞犐犆模式及其径流机制的改进

Ｌｉａｎｇ等
［９，１０］详细描述了ＶＩＣ模型。ＶＩＣ是在基于格点网格上的能量与水分平衡方

程的大尺度水文模型，典型的分辨率是从一度至几度的一个比率因子。这里的大尺度

是指次网格空间变率可从统计上描述的临界尺度［３２］。它已经成功地应用于大的河
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流［３３～３６］。ＶＩＣ基于每一个网格上的土壤性质和植被分类计算网格上的垂直能量与水分

通量。它包括土壤入渗能力的次网格空间变率表示、网格上植被分类及其比率，降水

的次网格空间变化。ＶＩＣ模型中，土壤层之间的下泄完全由动力驱动，其非饱和水传导

率是土壤饱和度的幂函数Ｃａｍｐｂｅｌｌ
［３０］。基流是利用非线性ＡＲＮＯ形式，由最底层产

生。为了计算入渗的次网格变率，ＶＩＣ模型利用了基于Ｚｈａｏ等
［３７，３８］的变入渗容量方

案。这个方案利用了一个空间概率分布描述可获得入渗容量作为网格相对饱和面积的

函数，超过可获得入渗容量的降水形成地表径流。ＶＩＣ模型用三层土壤柱，每层的深

度对每一个网格标出。

图１　在所研究的区域里蓄满产流（阴影区域）和

超渗产流（虚线区域）示意图（引自文献［１２］）

Ｌｉａｎｇ和Ｘｉｅ
［１２］发展了在一个

模型网格内同时动态考虑蓄满产流

（Ｄｕｎｎｅ）和超渗产流 （Ｈｏｒｔｏｎ）

机制及土壤的次网格空间变率的地

表径流机制。图１是概化后研究区

域或模型网格单元内部发生超渗产

流和蓄满产流的典型水文概念。蓄

满产流一般发生在靠近河道的地

方，而超渗产流模式一般发生在一

些远离河道且降雨超过入渗能力的

地方。

在ＶＩＣ模型中，新参数化方

法的蓄满产流过程是按如下的办法

计算的。ＶＩＣ３Ｌ有三层土壤层，分别是最表面的薄土壤层 （通常情况为离地表１０

ｃｍ）、上层土壤层 （也包括地表的薄层）和下层土壤层［１８］，表面薄层主要用来反映如

果有很小的降雨，那么立即会有裸地土壤蒸发，上层土壤层主要是来表示土壤对降雨

过程的动态反应，而下层土壤层是用来表示季节性土壤湿度变化的。假设上层土壤含

水能力在研究区域内或者模型网格单元内变化，土壤含水能力的空间变化主要是因为

土壤土层的深度和土壤特性的各向异性而产生的，土壤含水能力的空间变化特性可以

用一个空间概率分布函数表示如下［３７，３９］：

犻＝犻ｍ［１－（１－犃）１
／犫犻］， （１２）

其中，犻和犻ｍ分别是点土壤含水能力 （ＶＩＣ中也叫做入渗能力）和最大土壤含水能力

（ＶＩＣ也称作最大入渗能力），犃是土壤含水能力小于或等于犻部分的面积比例，犫犻是土

壤含水能力形状特征参数，这个参数是土壤含水能力空间变化的表征，定义为土壤上

层最大水分含量，可以表示土壤特性的空间变异性。在新的参数化方法中，蓄满产流

（用犚１表示）发生在初始饱和的面积犃ｓ和在时段内变为饱和的部分 （犃′ｓ－犃ｓ）内

（图２ａ），超渗产流 （用犚２表示）发生在剩下的面积１－犃ｓ上并且在整个超渗产流计算

面积 （图２ａ虚线阴影部分）内重新分配，图２ａ中犚２的实际总量由图２ｂ的犚２来确定。

在图２ａ中，犘表示时段步长 （Δ狋）内的总降雨量，降雨量 （也就是犘）被分成蓄满产

流 （犚１）和超渗产流 （犚２）以及入渗到土壤的总水量 （Δ犠），所有这些项都用长度单

位来表示。图２ａ中符号犠狋表示在降雨犘之前狋时刻的土壤水分含量，同样用长度单
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位来表示。因为次网格尺度的土壤入渗率变化而引起的超渗产流变化在１－犃狊面积比

例上发生，这是以前版本ＶＩＣ地表径流没有考虑的一项。和研究区域土壤含水能力空

间变化的概念类似，点的入渗潜力 （也就是用长度单位表示的土壤入渗能力）也随空

间变化，值得指出的是，这里所说的入渗能力和文献 ［９，１０，１８，４０］（请参阅上面解

释）中的定义不同。

图２　有关土壤上层图表 （引自文献 ［１２］）

（ａ）蓄满产流的土壤入渗能力的空间分布；（ｂ）对于超渗产流的潜在入渗率的空间分布

很多文献已经指出了入渗潜力的空间变化近似的不同表示方法，例如，Ｂｕｒｇｉｎ和

Ｌｕｔｈｉｎ
［４１］建议用基于一些入渗试验测量结果的三角形分配，其分配形式是下面分布形

式当参数犅取１时的一种特殊情况，分布可以表示为

犳＝犳ｍ［１－（１－犆）１
／犅］， （１３）

这里犳和犳ｍ分别是入渗潜力 （也就是入渗能力）和最大入渗潜力，犆是入渗潜力小于

或等于犳的面积比例，犅是入渗潜力形状参数，它是入渗潜力空间变化的表征，定义

为每一点地表浸润时的最大入渗率，公式 （１３）中如果犅＝１时，是Ｓｔａｎｄｆｏｒｄ模型
［４２］

所采用的空间分布形式。Ｌｏａｇｕｅ和Ｇａｎｄｅｒ
［４３］报告过一个试验流域的入渗结果，该试

验流域位于ＥｘｐｅｒｉｍｅｎｔａｌＷａｔｅｒｓｈｅｄｏｆＬｉｔｔｌｅＷａｓｈｉｔａ（ＵＳＡ），流域面积０．１ｋｍ２，流

域内共有１５７个入渗测量装置，他们的结论是对数正态分布比正态分布能更好地拟合

数据。基于Ｂｅｒｎｄｔｓｓｏｎ
［４４］在试验区的试验结果，Ｓｃｈａａｋｅ等

［４５］假设了流域入渗潜力呈

指数形式分布。Ｂｅｒｎｄｔｓｓｏｎ指出，Ｈｏｒｔｏｎ和Ｐｈｉｌｉｐ方程的参数是空间变化的，但是所

有参数变化和入渗累积总量的空间相关系数接近１．０。Ｂｅｒｎｄｔｓｓｏｎ的上述发现是基于北

Ｔｕｎｉｓｉａ一个１９．２ｋｍ２的５２个入渗测站的分析结果。因为没有足够的试验观测资料来

支持这些分布类型，所以我们假设研究区域入渗潜力是按照Ｂｕｒｇｉｎ和Ｌｕｔｈｉｎ
［４１］所建议

的形式来分布的，也就是说，在我们的研究中，用公式 （１３）来处理这个问题，公式

（１３）中的面积比例犆在１－犃ｓ范围内经过无量纲化处理后介于０和１之间。为了保证

通用性，在下面的推导过程中，我们用犅，而不是用犅＝１，但是，在本文的数值试验

和应用中，犅仍然采用１。另外要指出的是，我们的方法不仅仅局限于公式 （１３）的运

用，而是可以用在任何入渗潜力假设的空间分布。本文地下水模块与ＶＩＣ耦合模式中

的数值模拟将用改进的径流机制。
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３２　新发展的地下水模块与犞犐犆模式的耦合

对于ＶＩＣ所用的三个土壤层，在每一个时间步，ＶＩＣ的径流机制算出表面径流及

入渗通量，作为地下水模式的入渗条件，计算土壤含水量及地下水位的动态变化，并

利用地下水模块求解土壤含水量时及调整地下水位，并用所求的土壤含水量在ＶＩＣ三

层上作平均所得的含水量、求基流、求解蒸发与能量平衡等。下面的数值试验之一将

是利用这样的耦合模块用于地下水位的动态模拟。

４　数值模拟

我们利用ＶＩＣ模型与新发展的地下水模块，以及气象和地下水井数据，进行数值

模拟，并与实际观测比较。取观测井地下水位的数据作为实际观测的地下水位，取与

该井相近的气象数据作为地下水模块的气象输入数据驱动模型，求得地下水位的动态

变化，并与观测井的地下水位相比较。我们作如下两种数值模拟：

（１）利用降水、最小温度和最大温度等强迫气象数据驱动用原径流机制的陆面水

文模式ＶＩＣ，算出表面径流、基流及蒸发，从而求出入渗条件，由此作为地下水模块

入渗输入并用观测的地下水位作为初始条件，驱动地下水模块，进行数值模拟。

（２）利用上述强迫气象数据并用观测的地下水位作为初始条件，驱动地下水模块

与具有改进的径流机制的ＶＩＣ模型的耦合模式，进行数值模拟。

对于上述两种模拟，将地面到岩层的深度犔剖分成１００层，地下水模块的空间步

长为犔／１００．００。其地下水模块的时间步长取Δ狋＝２４ｈ。

我们取位于美国宾州ＡｌｌｅｇｈｅｎｙＣｏｕｎｔｙ的 ＵＳＧＳ观测井ＡＧ７００，以及Ｄａｕｐｈｉｎ

Ｃｏｕｎｔｒｙ的ＵＳＧＳ观测井ＤＡ３５０的数据作为井的观测资料，分别以这两个井附近气象

站的气象资料作为强迫数据。ＡＧ７００所在位置的纬度为４０°３７′３４″，经度为８０°０６′３０″，

直径１５ｃｍ，深度３０．５ｍ；ＤＡ３５０所在位置的纬度为４０°２１′１８″，经度为７６°４６′２２″，直

径１５ｃｍ，深度６８．６ｍ。与井ＡＧ７００相近的气象站取为宾州Ａｌｌｅｇｈｅｎｙｃｏｕｎｔｒｙ的Ｂｉｇ

ｌｅｖｅｒｖｉｌｌｅ站，其气象观测站代码为３６６９９３，其纬度和经度分别为４０°３０′Ｎ及８０°１４′Ｗ，

位于ＬｏｗｅｒＡｌｌｅｇｈｅｎｙ流域。井ＤＡ３５０相近的气象站取为宾州Ｄａｕｐｈｉｎｃｏｕｎｔｒｙ的

ＭｉｄｄｌｅｔｏｗｎＨａｒｒｉｓｂｕｒｇ站，其气象观测站代码为３６５７０３，其纬度和经度分别为

４０°１２′Ｎ及７６°４６′Ｗ，位于ＬｏｗｅｒＳｕｓｑｕｅｈａｎｎａＳｗａｔａｒａ流域。有关井的地下水位数据

由ＵＳＧＳ提供。对于每一个井，我们选择接近井的气象站取得对应气象数据，由ＮＣ

ＤＣ提供。对于井ＡＧ７００与ＤＡ３５０，土壤参数和初始条件见表１。

表１　井对应的土壤参数和初始条件

犔／ｍ α （０） θ０ θｓ 犓ｓ／ｃｍｓ－１ －Ψｓ／ｃｍ 犅 θｒ

ＡＧ７００ ４．４ ２．４８ ０．２５ ０．４７６ ３．４７×１０－２ －２１．８ ４．９０ ０．０４１

ＤＡ３５０ ４．４ １．４５ ０．２０ ０．４７６ ２．１４×１０－４ －４９．０ ５．３３ ０．０５６

４１　利用原犞犐犆模型的输出作为地下水模块输入的地下水位模拟

利用ＶＩＣ模型，我们从气象数据可以计算得到入渗数据及基流。利用地下水模块

计算地下水位的时间变化以及模拟和观测的地下水位随时间变化的比较见图３、４。
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图３　１９９１年９月１日～１９９２年８月３１日模拟和观测地下水位 （井ＡＧ７００）的比较

（ａ）降水的时间系列；（ｂ）地下水位比较

图４　１９９０年１月１日～１２月３１日模拟和观测地下水位 （井ＤＡ３５０）的比较

（ａ）降水的时间系列；（ｂ）地下水位比较

０８３ 　　 大　　气　　科　　学 ２８卷　



　　对于井ＡＧ７００，这一站的气象数据 （１９９１年９月１日～１９９２年８月３１日）用来

得到地表径流。将由ＶＩＣ计算所得到的入渗和基流作为地下水模块的输入，并取初始

地下水位为２．４８ｍ，计算得到地下水位随时间的动态变化。图３ａ显示的是１９９１年９

月１日至１９９２年８月３１日的日降水时间系列。图３ｂ显示的是计算所得的地下水位与

观测的地下水位的比较。对于井ＤＡ３５０，这一站的气象数据 （１９９０年１月１日～１９９０

年１２月３１日）用来得到地表径流。将由ＶＩＣ计算所得到的入渗和基流作为地下水模

块的输入，并取初始地下水位为１．４５ｍ，计算得到地下水位随时间的动态变化。图４ａ

显示的是１９９０年１月１日至１９９０年１２月３１日的日降水时间系列。图４ｂ显示的是计

算所得的地下水位与观测的地下水位的比较。从图３及图４可以看出，地下水模型可

以模拟地下水位的动态变化。

４２　利用原犞犐犆模型与新发展的地下水模块的耦合模型的地下水位模拟

我们利用ＶＩＣ模型与新发展的地下水模块的耦合模型，以及气象和水文和地下水

数据，进行数值模拟，并与实际观测 （图５）比较。图５ａ显示１９９５年６月１日至１９９７

年１２月３１日的日降水时间系列，图５ｂ显示的是由ＶＩＣ与新发展的地下水模块的耦合

模型计算所得地下水位与观测的地下水位的比较。从图５ｂ可以看出，地下水模型可以

模拟地下水位的动态变化，证实模型的可操作性以及观测与模拟的地下水位有较好的

一致性。

图５　１９９５年６月１日～１９９７年１２月３１日模拟和观测地下水位 （井ＡＧ７００）的比较

（ａ）降水的时间系列；（ｂ）地下水位比较
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５　结论

利用ＶＩＣ计算得出的入渗及基流用地下水模块进行的数值模拟以及利用新发展的

地下水模块与ＶＩＣ的耦合模式所进行的数值模拟表明，模拟的地下水位与观测的结果

是基本吻合的。本研究在捕获气候系统中广泛的非线性相互作用，改进地下水和土壤

水区的相互作用的理解，以及开展气候变化对地下水的可能影响方面具有重要意义，

今后将开展这方面的工作。尽管有这些进展，我们的模型仍然有如下的改进空间，如

地下水模块的分层应适当减少以减少计算量，我们正在做这方面的工作并取得了进展

（将在另文讨论）。
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