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摘要： 冲积河流的河岸带具有调蓄水文过程、 净化水环境等重要功能， 通过研究河岸带内河水对地下水的影响范

围， 可为岸线规划和管理提供重要依据。 本研究于 ２０２１ 年在长江中游石首段实施了沿垂向不同深处的河岸土体级

配测量及地下水位过程监测， 同时开展了变动河道水位条件下河岸内地下水位变化过程的数值模拟。 基于数值试

验， 定量分析具有不同河流形态区域内地下水位对河道水位变化的响应过程， 确定研究区域内侧岸地下水位的变

化范围。 实测数据及计算结果表明： 河岸带地下水位受河道水位影响显著， 离岸 １０ ｍ 处水位变化同步性几乎一致，
２０ ｍ 处峰值落后 １ ｄ； 伴随离岸距离的增加， 地下水位滞后性增加， 峰值下降， 侧向潜流交换的主要影响范围在离

岸约 １ ４００ ～ １ ６００ ｍ， 该范围外地下水位全年内变幅小于河道水位最大变幅的 ５％ ； 在单位河长范围内， ２０２１ 年河

道补充地下水的水量约为 ５ ０００ ｍ３ ／ ｍ， 地下水排泄到河道的水量约为 ３ ０００ ｍ３ ／ ｍ； 相较于顺直段， 弯道凸岸处地

下水位响应更快， 峰值更高， 凹岸则相反； 在考虑降雨入渗后， 区域内径流系数约为 ０． ８０， 地下水位变幅较不考

虑降雨时的差别很小， 而河道补充（排泄）地下水流量均约为 ４ ０００ ｍ３ ／ ｍ。
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河岸带是既具有水域特性、 又具有陆地特性的水陆交界区域， 受到河水和地下水的共同作用［１］。 在河

岸潜流带内， 河水与地下水相互作用， 使得水量和水质都进行交换， 进一步影响溶质和能量的交换， 最终对

河岸带生物群落的生长和繁殖产生影响［２⁃４］， 是流域生态系统稳定性的重要一环［５］。 因此， 确定河水与地下

水在河岸带内进行相互作用的范围， 可以为岸线规划和管理提供依据。
河水与地下水相互作用发生在河床表面以下的沉积缓冲带或侧向河岸带的多孔渗透区内， 该区域称之为

潜流带［６］。 早期对潜流带的研究主要是针对河床潜流带， 而对河岸带内侧向潜流交换的研究则进展相对较

慢， 并且大多针对稳态条件。 Ｂｒｕｎｋｅ 等［６］在研究河水与地下水交换对生态系统的重要性时提出了侧岸潜流

带的概念， 同时引入“潜流走廊”模型， 阐述潜流与河岸带生态影响间的关联性。 相较于河床潜流交换， 侧

岸的潜流交换更加显著［７］， 同时在弯曲河流上侧向潜流交换量级和范围更大［８⁃１０］。 Ｃａｒｄｅｎａｓ［８］ 研究了在河水

补充地下水和地下水排泄到河水 ２ 种情况下， 不同弯曲程度的河流侧岸潜流带范围。 一方面随着河道弯曲程

度的增加， 侧岸潜流带的范围有所增加； 另一方面随着河岸带基流流量增加， 潜流带范围有所减小。 林俊强

等［９］通过搭建室内模型研究了不同弯曲河岸形态影响下的侧岸潜流交换特性， 发现随着河岸弯曲程度增大，
河岸侧向孔隙对流引起的侧岸潜流交换强度增加。

近年来， 部分研究者对于非稳态的侧岸潜流交换过程进行了探索。 一些学者提出了不同季节月份、 水位

波动、 融雪等因素［１１⁃１６］作用下河岸带地下水和河水的动态交换规律。 刘东升等［１１］ 在新安江大坝下游河段监

测了水压和温度， 分析了冬季和夏季河岸带水热交换特征， 得出夏季的潜流宽度更大； 束龙仓等［１３］ 统计了

新汴河多年河岸地下水位， 发现随离岸距离增加， 地下水位与河道水位相关性下降。 相较于长时间的潜流交

换， 一些学者侧重于研究短时间内河道水位急剧涨落的影响， 分析了暴雨、 洪水及大坝泄水等因素［１７⁃２２］ 影
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响下的河岸带地下水过程。 Ｌｉａｎｇ 等［１９］基于二维 Ｂｏｕｓｓｉｎｅｓｑ 方程， 研究了洪水事件下的顺直河岸内河水⁃地下

水交换。 结果表明， 洪水期间河水快速下渗到含水层， 并且大部分河水短时间内能返回河流， 剩余河水将在

含水层内停留很久， 不仅会流回河流， 也会流向下游含水层。 张泽宇等［２０］ 在室内搭建模型研究了单峰脉冲

洪水信号对河岸带地下水过程影响， 说明河岸带内各点地下水水位的波动随洪峰的增大而增强， 水位的增幅

随洪水历时的增长而增大。 以上研究没有考虑到分层土体的渗透特性对地下水流动的影响。 Ｓａｌｅｈｉｎ 等［２３］ 则

结合水槽试验和数值模拟分析了非均质河床对潜流交换的影响， 发现相较于均质河床， 非均质河床潜流交换

通量更大。 胡淑蘅等［２４］考虑了河底淤泥层及堤岸对侧向潜流的影响， 结果表明两者对侧向潜流过程均有限

制作用， 潜流范围缩小。
目前对于长江中游干流河岸带的侧向潜流研究相对较少， 多数研究集中于小流域内的局部河段内。 本文

通过野外原型监测和数值模拟计算， 分析长江中游二元结构河岸土体的渗透特性， 计算中游石首河段河岸带

地下水位变化过程， 给出河水变动对地下水位的主要影响范围及水量交换过程， 以揭示河岸带地下水位动态

变化的控制因素。

１　 研究区域水文地质条件

１． １　 河段概况

本文选取长江中游的石首弯道段作为研究对象（图 １）， 研究河段位于长江中游下荆江河段， 上起新

厂（荆 ８２）， 下迄荆 １０４ 断面， 全长约 ３３． ９ ｋｍ， 由上、 下 ２ 个顺直段和 １ 个弯道段组成， 曲折系数为

２． ０９。 河段进口处较为顺直， 弯道放宽段有倒口窑和藕池口心滩， 弯顶左岸一侧为向家洲边滩。 河段平

滩河宽沿程先增加后减小， 变化范围在 ７３０ ～ ２ ８００ ｍ 之间不等［２５］ 。 河段水面纵比降较平缓， ２０２１ 年内

平均纵比降为 ０． ５‱。
由于石首河段除进口有藕池口分流外（流量较小， 约占干流流量的 ５％ ）， 并无其他大支流， 故监利站资

料可较好地代表该河段的水沙过程。 三峡工程运用后的 ２００３—２０１９ 年， 监利站年均径流量为 ３ ７６８ 亿 ｍ３，
较运用前（１９９８—２００２ 年）减少了 ６％ ； 而年均输沙量为 ０． ７９ 亿 ｔ， 较运用前大幅度降低， 减幅为 ７８％ 。 此

外， 监利站多年平均汛期水量在运用后降低至 ３ ００５ 亿 ｍ３， 较运用前的 ３ ４８０ 亿 ｍ３偏少约 １４％ ， 汛期来水

量变化相对较小； 而在上游水库蓄水拦沙及水土保持工程的综合影响下， 监利站多年平均汛期输沙量在运用

后显著降低至 ０． ６８ 亿 ｔ， 较运用前的 ３． ３６ 亿 ｔ 偏少约 ８０％ 。

图 １　 荆江河段示意
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１． ２　 河岸及河床土体组成

荆江段河岸多为上部黏性土体及下部非黏性土体组成的二元结构河岸， 其上层多为粉质黏土和壤土； 下

层为粉细砂， 且下层的厚度一般大于 ３０ ｍ。 本研究在下荆江石首河段左岸向家洲钻孔取土， 得到了地表以

下 ０ ～ ４５ ｍ 的河岸土体样本， 并采用激光粒径分析仪（Ｍｉｃｒｏｔｒａｃ Ｓ３５００）进行测量， 得到了不同深度下河岸土

体级配和中值粒径。 根据测量结果， 土样级配在深度 ４ ～ ５ ｍ 处发生明显变化， 上层土体中粒径小于

０． １０ ｍｍ 组分的含量达 ９５％ ， 属于黏性土类， 平均中值粒径小于 ０． ０３ ｍｍ； 下层土体粒径大于 ０． １０ ｍｍ 组

分的含量约 ６０％ ， 为粉细砂， 平均中值粒径为 ０． １１ ｍｍ（图 ２）。 河床土体组成与河岸下层土体均为粉细砂，
且随着深度的增加， 砂土的密实性增加。 由于采样的土壤在钻孔过程中受较大干扰， 因此， 无法测量其他土

体特性， 如渗透系数等。 根据之前的荆江段河岸土体土工试验结果可知， 上层粉质黏土的渗透系数约为 １ ×
１０ － ５ ｃｍ ／ ｓ， 下侧粉细砂的渗透系数在 ２． ４ × １０ － ３ ～ ３． ８ × １０ － ３ ｃｍ ／ ｓ 之间［２６］。

图 ２　 石首段河岸土体组成
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１． ３　 河岸内部地下水位监测

２０２１ 年 １ 月 １９ 日至 １１ 月 ２８ 日， 在向家洲 （２９° ４５′０１″Ｎ， １１２° ２３′３２″ Ｅ） 和北门口（２９°４５′１６″Ｎ，
１１２°２６′０１″Ｅ）２ 个站点布置了 ３ 口监测井（图 １、 图 ３）， 测得了 ２ 处地下水位的变化过程。 在向家洲河岸离岸

１０ ｍ 和 ２０ ｍ 处修建了 ２ 个监测井（１ 号井和 ２ 号井）， 在荆 ９５ 断面上游约 ８００ ｍ 处； 在北门口离岸 １０ ｍ 处

修建了 ３ 号井， 在荆 ９８ 断面上游约 ７００ ｍ 处。 ３ 口井的深度均为 ２０． ０ ｍ， 井底高程比最低河道水位低约

９． ０ ｍ。 每口井的顶部高出地表 １． ２ ～ １． ４ ｍ， 以确保井在洪水漫滩时不被淹没。 每口井内悬挂一台

ＨＯＢＯＵ２０⁃００１⁃０２ 水位记录仪， 测量范围为 ０ ～ ３０． ５ ｍ， 测量精度为 ０． ０３ ｍ。 水位记录仪固定在地表以下

１６． ２ ～ １６． ４ ｍ 处， 比最低河道水位低约 ５． ０ ｍ。
图 ４ 给出了 ２０２１ 年 １ 月 １９ 日至 １１ 月 ２８ 日内 ３ 口监测井的地下水位、 石首水位站的实测日均水位及降

水量。 ２０２１ 年石首站的最高水位为 ３４． １７ ｍ， 最低水位为 ２４． ５３ ｍ， 平均水位为 ２９． １９ ｍ。 在 １—３ 月间始终

保持较低水位， 之后在 ４—６ 月水位抬升， ７ 月进入洪峰期， 并于 ９ 月中旬达到最高水位。 在三峡工程开始

蓄水后， 水位开始下降， 平均日退水速率约 ０． １２ ｍ ／ ｄ。 根据降雨过程可知， 石首河段 ２０２１ 年降水量为

１ ３７４． ０ ｍｍ， 主要降雨时段集中于 ４—８ 月， 其中 ４ 月 ７ 日、 ４ 月 ２４ 日、 ６ 月 ３ 日和 ８ 月 ２４ 日降水量大于

４０． ０ ｍｍ。 相较于多年平均值， ２０２１ 年属于偏丰水年。 日均降水量与石首站水位相关系数约为 ０． １０， 可见

该地水位主要受上游来流控制， 受局地降雨影响较小。
北门口（３ 号井）离岸 １０ ｍ 处的地下水位与河道水位同步性强， 水位峰值均出现于同一天。 在涨水期和

洪峰期内， 该处地下水位与河道水位平均差值约为 ０． ２１ ｍ。 向家洲（１ 号井、 ２ 号井）实测的地下水位在 ４ 月

８—１６ 日、 ４ 月 ２２ 日至 ５ 月 １ 日、 ５ 月 ２２ 日至 ６ 月 ７ 日之间存在陡升陡降的现象， 在后文（３． ４ 节）中分析了

造成该现象的原因， 判断可能与该区域附近水塘的修建和蓄水有关。 除去这几日的数据外， １ 号井的地下水
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位与 ３ 号井的水位十分接近。 而离岸 ２０ ｍ 处（２ 号井）的地下水位同步性下降， 最高水位落后河道水位 １ ｄ，
峰值下降约 ０． １２ ｍ。 在退水期内， ３ 口井的地下水位明显高于河道水位， 最大水位差约 １． ４２ ｍ， 反映了地

下水位的滞后性。

图 ３　 地下水位监测井布置情况
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图 ４　 ２０２１ 年河道水位、 地下水位和降水量变化过程
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２　 侧向潜流过程计算模型与验证

２． １　 地下水三维运动方程

在不考虑水的密度变化条件下， 孔隙介质中三维空间的流动可以用下面的偏微分方程表示：
∂
∂ｘ (Ｋｘｘ

∂ｈ
∂ｘ ) ＋ ∂

∂ｙ (Ｋｙｙ
∂ｈ
∂ｙ ) ＋ ∂

∂ｚ (Ｋｚｚ
∂ｈ
∂ｚ ) － Ｗ ＝ ｓｓ

∂ｈ
∂ｔ （１）

式中： Ｋｘｘ、 Ｋｙｙ、 Ｋｚｚ为渗透系数在 ｘ、 ｙ 和 ｚ 方向上的分量， ｍ ／ ｓ； ｈ 为水头， ｍ； Ｗ 为单位体积流量， ｓ － １，
用以代表流进汇或来自源的水量， 由降雨或其他因素形成； ｓｓ 为孔隙介质的储水率， ｍ － １； ｔ 为时间， ｓ。 模

型构建及求解使用 ＭＯＤＦＬＯＷ 数字模型［２７］， 其数值求解方式使用有限差分法。
２． ２　 局部模型率定与验证

２． ２． １　 模型率定

模型率定过程中的计算区域选择在荆 ９８ 断面局部河段， 河段内设置有北门口站点 ３ 号监测井（图 ３），
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利用所测地下水位对渗透系数进行率定。 荆 ９８ 断面位于弯顶下侧（图 １）， 左岸为凸岸侧， 河底坡度较缓；
右岸为凹岸侧， 河底坡度较陡。 凸岸侧有边滩， 中水时露出， 洪水时淹没。

模型横向计算范围为 ６ ０００ ｍ， 断面地形采用 ２０１９ 年的实测数据。 由于河漫滩高程变化相对较小， 故忽

略其河漫滩的地形变化， 近似可取为河道最外侧高程实测值。 垂向上， 该断面地表以下 ７０ ｍ 为不透水基

岩［２８］， 故本次模拟范围上至河底及河岸表面， 下至 － ７０ ｍ 深度。 纵向上沿荆 ９８ 断面上下游各延伸 ５００ ｍ。
计算的网格总个数为 １０ × ４０１ × ２３（纵向 ×横向 ×垂向）。 网格纵向尺寸为 １００ ｍ； 横向尺寸为 ２０ ｍ， 靠近河

道附近的网格加密， 缩小为 １０ ｍ； 垂向尺寸介于 ０． ９ ～ ６． ９ ｍ， 且位于浸润线附近的网格较密。
根据实测资料， 河岸组成由上到下依次为 ４ ～ ５ ｍ 粉质黏土、 １６ ～ ２０ ｍ 松散⁃稍密粉细砂、 ２０ ～ ２５ ｍ 中

密粉细砂、 ５５ ｍ 密实粉细砂， 底部为不透水基岩； 河床组成由上到下依次为 ８ ～ ２０ ｍ 松散⁃稍密粉细砂、 ８ ～

表 １　 土体渗透系数率定结果

Ｔａｂｌｅ １ Ｃａｌｉｂｒａｔｉｏｎ ｏｆ ｔｈｅ ｈｙｄｒａｕｌｉｃ ｃｏｎｄｕｃｔｉｖｉｔｙ
ｏｆ ｂａｎｋ ｓｏｉｌ

土质 厚度 ／ ｍ 渗透系数 ／ （ｃｍ·ｓ － １）

粉质黏土 ４ ～ ５ １． ０ × １０ － ４

松散⁃稍密粉细砂 ８ ～ ２０ １． ０ × １０ － ２

中密粉细砂 ８ ～ ２５ ５． ０ × １０ － ３

密实粉细砂 ５５ １． ２ × １０ － ３

基岩 — １． ０ × １０ － ９

２５ ｍ 中密粉细砂、 ５５ ｍ 密实粉细砂， 底部为不透水基岩。
各土层渗透系数取值范围参考《水利水电工程水文地质勘察

规范： ＳＬ３７３—２００７》， 同时结合以往的实测资料， 表 １ 给出

了渗透系数率定结果。
计算区域内的边界条件设置为： ① 纵向边界上， 由于

局部河段内上下游水位变化很小， 纵向坡降引起的河岸内地

下水上下游流动可忽略不计， 即假设上下游流量为 ０ ｍ３ ／ ｓ；
② 横向边界上， 河岸横向最外侧赋予河道最低水位 ２４． ５３ ｍ，
河道边界赋予石首站的实测日均水位条件（图 ４）； ③ 垂向

边界上， 底部设置为不透水边界。 在模型率定与验证中， 暂

不考虑降雨影响， 则源项为 ０。
图 ５ 给出了北门口地下水位监测点 ３ 号井计算与实测的地下水位过程对比情况。 从图 ５ 中可以看出，

整体上计算结果与实测地下水位过程吻合较好。 在涨水过程中， 模拟结果与实测结果吻合性良好， 平均

绝对误差约为 ０． ２０ ｍ， 纳什效率系数大于 ０． ９９； 退水过程中模拟结果和实测数据间误差略有增大， 平均

误差约为 ０． ３２ ｍ。

图 ５　 北门口 ３ 号监测井计算与实测的地下水位

Ｆｉｇ． ５ Ｃａｌｃｕｌａｔｅｄ ａｎｄ ｍｅａｓｕｒｅｄ ｇｒｏｕｎｄｗａｔｅｒ ｌｅｖｅｌ ｈｙｄｒｏｇｒａｐｈｓ ｉｎ ｔｈｅ Ｎｏ． ３ ｗｅｌｌ

２． ２． ２　 模型验证与敏感性分析

利用向家洲布置的 ２ 个地下水位监测井（１ 号井和 ２ 号井， 图 ３）， 对模型进行验证。 向家洲位于荆 ９５ 断

面附近， 模型构建过程与前面相同， 且同样采用石首水位站的实测值作为边界条件（图 ４）。 由实测资料可

知， 向家洲处河岸上层为粉质黏土， 厚度约为 ４ ｍ， 下侧为粉细砂。 各层土体的渗透系数取值与表 １ 相同。
图 ６ 给出了向家洲监测点计算与实测的地下水位变化过程。 除去几处水位骤增数据外， 在离岸 １０ ｍ 处

地下水位的计算值与实测值的绝对误差多在 ０． ２３ ｍ 以内， 但在退水期末误差较大， 误差约为 ０． ６０ ｍ； 在离

岸 ２０ ｍ 处， 地下水位的计算值与实测值的误差多在 ０． ３３ ｍ 以内。
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图 ６　 向家洲监测点计算与实测地下水位过程

Ｆｉｇ． ６ Ｃａｌｃｕｌａｔｅｄ ａｎｄ ｍｅａｓｕｒｅｄ ｇｒｏｕｎｄｗａｔｅｒ ｌｅｖｅｌ ｈｙｄｒｏｇｒａｐｈｓ ａｔ Ｘｉａｎｇｊｉａｚｈｏｕ

　 　 以向家洲处的地下水位变化为研究对象， 开展了河岸渗透系数的敏感性分析。 对于表层黏土， 在表 １ 的

渗透系数取值基础上（工况 １）分别增加和减小 ５０％ （工况 ２、 工况 ３）， 开展潜流过程计算。 对比离岸 ２０ ｍ 处

的地下水位过程， 工况 １—工况 ３ 的地下水位相差很小， 差值小于 ０． ０２ ｍ。 对于下层粉细砂的渗透系数， 结

合实测资料设置计算工况 ４—工况 ６， 对应的渗透系数分别为 ０． ００２ ５、 ０． ００５ ０ 和 ０． ００７ ５ ｃｍ ／ ｓ。 图 ７（ａ）给
出了在离岸 ２０ ｍ 处， 不同渗透系数下计算的地下水位变化过程。 可以看出， 河岸下层粉细砂层对于地下水

位计算结果的影响较大， 当渗透系数减小至 ０． ００２ ５ ｃｍ ／ ｓ 时（工况 ４）， 涨水期及洪峰期地下水位较工况 ５ 降

低了 ０． １９ ｍ， 退水期增加了约 ０． １１ ｍ； 当渗透系数增加至 ０． ００７ ５ ｃｍ ／ ｓ 时（工况 ６）， 涨水期及洪峰期地下

水位较工况 ５ 增加了 ０． ０５ ｍ， 退水期则降低了约 ０． ０９ ｍ。 进一步分析下层粉细砂渗透系数变化对单位河长

内的河水⁃地下水交换量的影响， 如图 ７（ｂ）所示。 当渗透系数减少至 ０． ００２ ５ ｃｍ ／ ｓ 时， 河水补充地下水峰值

减少 ２７ ｍ３ ／ （ｍ·ｄ）， 地下水排泄河水峰值减少 １４ ｍ３ ／ （ｍ·ｄ）， 全年内河水补充地下水减少约 １ ０００ ｍ３ ／ ｍ，
地下水排泄河水减少约 １ ０００ ｍ３ ／ ｍ。； 当渗透系数增加至 ０． ００７ ５ ｃｍ ／ ｓ 时， 河水补充地下水峰值增加 １０ ｍ３ ／
（ｍ·ｄ）， 地下水排泄河水峰值增加 ２２ ｍ３ ／ （ｍ·ｄ）， 全年内河水补充地下水增加约 １ ５００ ｍ３ ／ ｍ， 地下水排泄

河水增加约 １ ０００ ｍ３ ／ ｍ。
总体看来， 河岸表层粉质黏土渗透系数的改变对河岸地下水位的影响较小， 而下层粉细砂渗透系数的改

变对地下水位及潜流量的计算结果影响较大， 且离岸越远影响越明显。 由于表层土体较薄， ２０２１ 年内河道

水位高于表层土体底板的历时约有 ８０ ｄ， 故大部分时间段内表层黏土对地下水位的影响较小。 将表层黏土的

渗透系数与下侧粉细砂设为一致， 地下水位的计算结果仅改变了 ０． ３％ ， 同时若忽略粉细砂因密实度增加产

生的渗透系数变化， 计算结果的影响在 ２％以内。 因此， 在后续河段尺度的潜流过程研究中， 可近似不考虑

河岸土体分层对于潜流过程模拟的影响。

图 ７　 下层粉细砂不同渗透系数下离岸 ２０ ｍ 处模拟结果

Ｆｉｇ． ７ Ｓｉｍｕｌａｔｉｏｎ ｒｅｓｕｌｔｓ ａｔ ２０ ｍ ｄｉｓｔａｎｃｅ ｆｒｏｍ ｔｈｅ ｂａｎｋ ｓｌｏｐｅ ｗｉｔｈ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｈｙｄｒａｕｌｉｃ ｃｏｎｄｕｃｔｉｖｉｔｉｅｓ ｏｆ ｆｉｎｅ ｓａｎｄ
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２． ３　 河段模型建立与验证

断面局部模型模拟计算时， 主要分析了单侧河水对河岸地下水的作用， 没有考虑到平面地形变化对侧向

潜流的影响［２９⁃３０］。 而在实际河流中， 弯曲河流常常拥有蜿蜒的河岸形态， 河岸会受到多侧河水的入渗； 同

时在河岸带内地下水间也会相互作用， 对地下水的时空变化分布产生进一步影响［１９］。 为了分析河流平面形

态对侧向潜流范围的影响， 此处在上述分析的基础上， 进一步扩展了平面计算范围。 通过分析河弯内不同位

置潜流过程的差异， 揭示河道形态变化对河岸带地下水位的影响。

２． ３． １　 模型建立

石首河段模拟范围长 １３． ５５ ｋｍ、 宽 １０． ８ ｋｍ， 范围内河道长度为 ３３． ９ ｋｍ， 曲折系数为 ２． ０９（图 １）。 模

拟网格共 ２１６ 列、 ２７１ 行， 总网格数量为 ５８ ５３６ 个， 河道处网格作为无效网格处理， 共 ７ ２４９ 个， 故有效网

格数为 ５１ ２８７ 个， 每个网格的长度和宽度均为 ５０ ｍ。 由前文参数敏感性分析可知， 下层粉细砂的渗透系数

对计算结果的影响远大于表层粉质黏土。 本研究缺乏区域内全部的河岸土体分层资料， 难以建立全范围内非

均质河岸模型， 故近似采用均质河岸模型， 则区域内土体均采用粉细砂层的渗透系数（０． ００５ ０ ｃｍ ／ ｓ）。 针对

边界条件， 在河道两侧网格赋予水位条件， 模拟范围四周边界采用零流量边界条件。 根据长江水利委员会水

文局荆江水文水资源勘测局实测资料， 河弯左右两岸的水位差在 ０． ０２ ～ ０． ０８ ｍ 之间， 横比降约为 ０． ０５％ ，
左右两岸水位差相较于约 ７． ７ ｍ 的河道水位年变幅很小， 对河岸带地下水位计算结果影响很小， 故可利用新

厂和石首站的水位插值赋予沿程水位条件。

２． ３． ２　 模型验证

对比荆 ９５ 断面局部模型离岸 ５０ ｍ 处地下水位与石首河段模型同位置处的地下水位。 整体上河段模型计

算地下水位略高于局部模型计算水位， 平均高约 ０． ４２ ｍ， 涨水期和洪峰期内平均水位差约 ０． ４６ ｍ， 而在退

水期平均水位差减小约 ０． ３１ ｍ。 计算时间段内， 纳什效率系数约为 ０． ９８， 说明河段模型计算结果较为准确，
而水位略高于局部模型原因可能在于河流平面形态的影响。

３　 典型急弯段侧向潜流模拟分析

３． １　 单侧河水作用下的侧向潜流范围与潜流量

将荆 ９５ 断面局部模型计算时段扩大至 ２０２１ 年全年， 图 ８ 给出了初始时刻（１ 月 １ 日）、 河道水位最高时

（９ 月 １０ 日）、 计算时段末（１２ 月 ３１ 日）的河道水位及地下水位横向变化。 对比初始水位线和最高水位线，
地下水位横向梯度在涨水的过程中明显增大。 相较于初始河道水位 ２６． ４５ ｍ， 洪峰期内河道的最高水位达

３４． １７ ｍ， 增加了 ７． ７２ ｍ。 近岸处的地下水位随河道水位提升明显， 两侧离岸 １００ ｍ 内地下水位增加幅度超

过 ６． ０ ｍ， 离岸 ２００ ｍ 内的增加幅度超过 ４． ５ ｍ。 远岸处的地下水位受河道水位的影响较小， 在左右岸离岸

８００ ｍ 外， 地下水位较初始情况的增加幅度小于 １． ０ ｍ。 在退水期内， 河道水位下降， 但远岸处的水仍然流

向河岸内部， 地下水位有所提升， 使得潜流带范围仍有所扩大。 在左右岸离岸约 １ ４００ ｍ 外， 地下水位变幅

小于河道水位变幅的 ５％ ， 故河道水位波动对该范围以外的地下水位变化的影响很小。
图 ９ 给出了单位河长内的河水⁃地下水交换量与河道水位变化过程。 从图 ９ 中可以看出， 单位河长内河

水⁃地下水交换量的变化趋势大致与河道水位同步， 在河道水位较高时， 河道补充地下水的水量较大； 当河

道水位较低时， 河道水补充地下水的水量较小， 且当河道水位持续下降时， 地下水反过来排泄到河道。 在单

位河长范围， ２０２１ 年内河道补充地下水的水量约为 ５ ０００ ｍ３ ／ ｍ， 地下水排泄河道水量约为 ３ ０００ ｍ３ ／ ｍ， 净

水量约为 ２ ０００ ｍ３ ／ ｍ。 ２０２１ 年监利站径流量为 ４ ２２８ 亿 ｍ３， 沙市至监利站距离为 １６２ ｋｍ， 河段内河水向河

岸入渗的净水量约为 ６． ５ 亿 ｍ３， 约占监利站径流量的 ０． １５％ 。
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图 ８　 河道水位及地下水位线横截面
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图 ９　 荆 ９５ 断面附近单位河长内河水与地下水的交换水量与河道水位变化过程
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３． ２　 石首河段地下水位分布特征及潜流量

图 １０（Ｘ 为横向起点距， Ｙ 为纵向起点距）给出了石首河段不同时刻河岸地下水位的分布情况。 初始

时刻地下水位与河道水位相差很小， 无明显水流流动（图 １０（ ａ））。 在涨水过程中， 河岸带的地下水位随

着河道水位不断抬升。 当河道水位达到最高时（图 １０（ｂ）， ９ 月 １０ 日， 河道水位为 ３５． ０５ ～ ３３． ６１ ｍ）， 河

岸带一定范围内地下水位有了明显提升。 河道水位较初始情况增加 ７． ６２ ～ ７． ７１ ｍ， 近岸处的地下水位涨

幅较大， 在距河道 １００ ｍ 河岸内， 地下水位较初始情况增幅大于 ６． ５ ｍ； 远岸处地下水位涨幅较小， 距河

道 ９００ ｍ 河岸外， 地下水位较初始情况增幅小于 １． ０ ｍ。
在河道水位经历短暂下降后（图 １０（ｃ）， １０ 月 ２０ 日）， 一方面近岸处的地下水位对河道水位变动敏感，

也立即随之下降， 地下水来不及传入河岸内部而排泄入河道中； 另一方面， 远岸处的地下水位仍在增加。 此

时， 相较于最高水位， 河道水位下降了 ４． ０７ ～ ３． ９６ ｍ， 但是 ６００ ｍ 外的地下水位仍然在上升。 地下水水位

波峰传达至离岸约 ３００ ｍ 处， 水位呈现出中间高、 两边低的情况， 地下水一方面会补给河水， 另一方面会继

续往河岸内部流动。 经历 １ ａ 的模拟后（图 １０（ｄ）， １２ 月 ３１ 日）， 河岸带的地下水位分布情况较初始水位有

了明显变化。 河道水位全年内最大变幅约为 ７． ７ ｍ， 而在 １ ６００ ｍ 外， 在全年内水位变幅小于河道水位最大

变幅的 ５％ ， 河道水位变动基本不影响该处的地下水位。
对比局部模型与河段模型， 在考虑了河流的平面形态后， 侧岸潜流的主要影响范围有所扩大， 原因在于

河岸带内上下游的河水入渗促进了潜流向内发展， 特别在凸岸处， 地下水位明显较高。 对比潜流量， 取荆

９５ 断面所在位置， 在单位河长范围， ２０２１ 年内河道补充地下水的水量约为 ５ ０００ ｍ３ ／ ｍ， 地下水排泄河道水
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量约为 ３ ０００ ｍ３ ／ ｍ。 相较于前文所计算的水量较为相似， 原因在于河道内水体主要位于黏土层之下， 故前文

计算结果中河水通过黏土层向内入渗仅占很小一部分。

图 １０　 石首段河岸地下水位变化过程
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３． ３　 不同河流形态特征位置的地下水位变化过程

为了研究 ２０２１ 年内河流平面形态变化对于河岸带地下水位的影响， 选取弯道进口顺直侧、 弯道凸侧等

４ 个具有不同形态的河岸位置（研究位置 Ａ—Ｄ， 图 １０（ａ）所示）， 分析不同离岸距离下地下水位的变化过程。
该 ４ 处位置分别具有的特点包括： ① 弯道进口顺直侧， 该处河岸单侧临水； ② 左岸凸侧， 该处河岸两侧临

水； ③ 右岸凹侧， 同样受到两侧河道水位影响； ④ 洲滩处， 地下水受四周河水影响。 图 １１（ａ）给出了进口

顺直段（位置 Ａ）离岸距离（Ｓ）分别为 １００、 ５００、 １ ０００ ｍ 处的地下水位变化过程。 如图 １１（ａ）所示， 在离岸

１００ ｍ 处的地下水位和河道水位的相位差较小， 具备较好的跟随性， 对河道水位响应较快； 但随着离岸距离

的增加， 地下水位与河道水位之间的相位差增大。 在离岸 ５００ ｍ 处， 地下水整个水位过程只有一次涨落过

程， 且最高水位时刻（１０ 月 １７ 日）滞后河道 ３７ ｄ， 而当距离达到 １ ０００ ｍ 时， 水位变化过程只有较平缓的涨

水过程， 变化幅度更小。 同时从图 １１（ａ）中可以看出， 随着离岸距离的增加， 地下水位的涨退历时也在明显

增加。 河道水位在 １ 月 ２ 日至 ２ 月 １９ 日有一个短暂的上升回落过程， 在离岸 ５００ ｍ 处， 这个过程坦化， 上

升回落时间为１ 月 ２ 日至 ４ 月 ３ 日， 历时 ９３ ｄ， 相较于河道（历时 ４９ ｄ）增加 ４４ ｄ。 而在离岸 １ ０００ ｍ 处， 河

道水位短暂上升对地下水位已无影响（水位变化小于 ０． ０１ ｍ）。 在退水期， 离岸 ５００ ｍ 处地下水已经不能在

１２ 月 ３１ 日前完成退水过程， 但进入下一年份的枯水期（１—３ 月）， 水位可能会继续下降。
在弯道凸岸侧（位置 Ｂ， 图 １１（ｂ））， 相较于顺直段， 随着离岸距离的增加， 也会出现峰值坦化， 历时增

长的情况； 但是在退水过程中， 各距离下的地下水位要明显高于顺直段的地下水位。 相较于单侧河水影响的



　 第 ４ 期 夏军强， 等： 长江石首段河岸带地下水位变化过程模拟及分析 ５８１　　

顺直段， 处于弯道凸侧的河岸会受到两侧河水的同时入渗， 涨水时地下水位抬升更快， 且地下水位峰值也更

高。 而在弯道凹岸侧（位置 Ｃ， 图 １１（ｃ））， 地下水位在上升和下降时， 都更加缓慢。 凹岸受到地形的影响，
使得在垂直河岸相同距离下的点， 两侧河水的入渗河岸流路更长， 使得其地下水位响应时间更久， 这与凸岸

的情况相反。 洲滩（位置 Ｄ， 图 １１（ｄ））的地下水位对河道水位的变化最为敏感， 相较于前 ３ 种情况， 两者之

间的相位差最小。 由于受到四周河水的同时入渗， 导致其地下水位响应最快， 离岸相同距离下地下水位抬升

更快， 峰值更高。

图 １１　 不同河流形态特征处河岸地下水位过程

Ｆｉｇ． １１ Ｇｒｏｕｎｄｗａｔｅｒ ｌｅｖｅｌ ａｔ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｌｏｃａｔｉｏｎ ｗｉｔｈ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｍｏｒｐｈｏｌｏｇｉｃａｌ ｃｈａｒａｃｔｅｒｉｓｔｉｃｓ ｏｆ ｒｉｖｅｒｓ

３． ４　 考虑降雨的地下水位变化过程

在前文的数值模拟中， 着重于分析河道水位变动对地下水位的影响， 从而忽略了降雨下渗部分， 现将

２０２１ 年石首降水量（图 ４）考虑至模型。 根据徐苏等［３１］ 提出的径流系数（μ）计算公式， 考虑了计算区域内的

下垫面条件和年降水量， 计算出径流系数 μ ＝ ０． ８０。 则降雨下渗部分的水量为降水量的 ０． ２ 倍。 考虑降水量

之后， 对荆 ９５ 断面局部河段的地下水位变化过程再次进行计算。 对比发现， 考虑降雨后离岸 １０ ｍ 和 ２０ ｍ
处的地下水位分别提高 ０． ０５ ｍ 和 ０． ０９ ｍ， 变化差别很小。 同时利用 Ｐｅａｒｓｏｎ 相关系数法分析了该 ２ 处的地下

水位与降水量的相关系数， 分别为 ０． ０２ 和 ０． ０３， 而与河道水位的相关系数达到了 ０． ９８ 和 ０． ９７， 地下水位

受河流影响显著， 河道水位对地下水位动态起主要控制作用［３２］。 另一方面， 在 ８ 月 ２４ 日也见较大降水量，
但未见地下水位突然抬升， 再对比了其他文献中地下水位数据［１１，１４，１９］， 也未出现短暂时间内因降雨导致河岸

带地下水位大幅度提升的情况。 综合以上看来， 向家洲处监测井在 ４ 月 ８—１６ 日、 ４ 月 ２２ 日至 ５ 月 １ 日、
５ 月 ２２ 日至 ６ 月 ７ 日之间地下水位存在陡升陡降的现象， 并非因为降雨而造成， 可能与该区域附近水塘的

修建和蓄水有关， 或是其他人为因素造成的。
在考虑降雨后， 河岸带内的地下水位有所提升， 但是水位变幅相差很小， 与前文所得结论几乎一致。 但

是地下水位的抬升， 对流入流出河岸的水量影响较大， 在单位河长范围， ２０２１ 年内河道补充地下水的水量

约为 ４ ０００ ｍ３ ／ ｍ， 地下水排泄河道水量约为 ４ ０００ ｍ３ ／ ｍ， 两者几乎相等。 河岸带地下水位抬升， 在河道水

位高时， 降低了水力坡降， 使得河道补充地下水的水量减少； 相反， 在地下水位高时， 提高了水力坡降， 使

得地下水排泄河道的水量增加。
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４　 结　 　 论

本文基于 ２０２１ 年石首段河岸开展的土体级配测量与地下水位监测结果， 采用 ＭＯＤＦＬＯＷ 模型对荆江石

首河段的侧向潜流过程进行了模拟， 利用实测数据对模型进行了率定与验证， 揭示了年内变动河道水位影响

下河岸内部地下水位的时空变化规律， 并确定了该年侧岸潜流的主要影响范围。 主要结论如下：
（１） 河岸带地下水位动态变化主要受河道水位控制， 近岸处水位变化同步性强， 伴随离岸距离的增加，

地下水位的涨退水过程坦化， 历时增长， 且峰值下降， 对河道水位变化的响应滞后性增加。 河道水位全年最

大变幅约 ７． ７ ｍ， 离岸 １０ ｍ 和 １００ ｍ 处地下水最大变幅分别约为河道水位变幅的 ９６％ 、 ８０％ ， 峰值分别低

约 ０． １ ｍ、 １． ５ ｍ。 研究区域内侧岸潜流影响范围在离岸约 １ ４００ ～ １ ６００ ｍ 内， 更远处地下水位年内变幅小

于河道水位最大变幅的 ５％ 。
（２） 河水⁃地下水交换水量受河道水位与降雨入渗共同影响， 河道水位持续抬升（下降）时， 地下水与河

水间的水力坡降增加， 交换水量较大。 不考虑降雨入渗影响时， 全年河道补充地下水的水量约为 ５ ０００ ｍ３ ／ ｍ，
地下水排泄河道水量约为 ３ ０００ ｍ３ ／ ｍ。 考虑降雨入渗后， 河岸带地下水位有所提升， 水力坡降在较高（低）
河道水位时降低（提高）， 全年河道补充（排泄）地下水的水量均约为 ４ ０００ ｍ３ ／ ｍ。

（３） 不同河流形态特征下的河岸带地下水位过程存在差异， 相较于顺直段， 弯道凹岸离岸相同距离处的

地下水位响应更慢， 且峰值更低， 其原因在于凹岸受平面地形影响， 两侧河水入渗河岸流路更长； 凸岸则相

反。 洲滩处受到四周河水同时入渗， 地下水位响应最快， 峰值最高。
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