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摘要    河道洪水演进模拟是河道洪水预报与汇流计算的主要内容和关键. 对于常年断

流、河水与地下水长期处于脱节状态的河道, 一旦行洪下渗非常强烈, 渗漏量很大. 不考

虑河道下渗洪水演进模拟模型, 无法准确模拟真实的洪水运动行为, 不能用于洪水模拟

预报. 本文采用土壤下渗理论描述河道下渗, 推导出了河道下渗流量计算公式, 建立了基

于霍顿下渗公式的河道下渗模拟方法; 并把下渗当做单位区间出流, 与基于马斯京根康

吉法天然河道洪水演进模型进行耦合, 构建了强烈下渗条件下天然河道洪水演进模拟模

型. 针对天然河道水力特性复杂特点, 研究了洪水演进模型参数确定方法和波速计算方

法. 海河流域漳卫河水系岳城水库-蔡小庄段的典型场次洪水应用结果表明, 模型能很好

反映强烈下渗条件下洪水演进实际情况, 具有很高模拟精度, 基于土壤下渗理论的下渗

量计算公式和模拟方法可以很好地模拟河道下渗过程. 这一模型具有计算简便、参数确定

简单、适合于洪水预报等特点, 在干旱和半干旱地区河道洪水演进模拟预报与河道汇流计

算中也具有一定的推广应用价值. 

关键词   

洪水模拟预报 

洪水演进 

河道下渗 

马斯京根康吉演算 

海河流域 

  

 
 
自 20 世纪 70 年代以来, 由于地下水长期处于超

采状态, 海河流域地下水位持续下降, 至 2005 年流

域山前平原大部分区域地下水埋深已超过 20 m, 一

些区域甚至已达到 30~40 m, 河道水位和地下水水位

长期处于脱节状态(任宪韶等, 2007). 此外, 自 1963

年 8 月份洪水以来, 海河流域在流域出山口处修建了

大量水库, 控制了流域山区 85%以上面积的径流(水

利部海河水利委员会, 2005). 这些水库只在流域性大

洪水期间才会泄流, 导致水库下游河道长期断流, 大

多数年份年基本处于干涸状态. 在这种背景下, 河床

下包气带干涸变厚, 下渗容量加大, 河道一旦行洪, 

下渗非常强烈, 渗漏损失量很大. 强烈下渗使得见

水历时和洪峰传播时间显著延长, 流量大幅度衰减,

洪水演进规律发生了极大变化(王银堂等, 2012). 因

此在洪水模拟预报中必须考虑河道强烈下渗. 于是, 

强烈下渗条件下天然河道洪水演进模拟成为干旱和

半干旱地区洪水预报中必须解决的一个新问题.   

强烈下渗条件下河道洪水演进模拟, 关键要解
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决河道下渗模拟及其与洪水演进耦合两个问题. 针

对这两个问题, 目前主要有两类解决途径. 一是建立

河道与含水层耦合模拟模型(李致家和谢悦波, 1998; 

蒋业放和张兴有, 2005; 武强等, 2005; Gunduz 和 Aral, 

2005). 模型由河道下渗模拟模块、基于扩展圣维南方

程组的河道洪水演进模拟模块和含水层水流模拟模

块组成. 模型中认为下渗量取决于河道水位与地下

水水位的水位差、河床含水层水力特性, 采用达西定

律计算下渗流量. 在扩展圣维南方程组的连续方程

中河道下渗被当成单位区间出流, 在动量方程中则

引入了河道下渗造成的动量损失项, 而在含水层水

流运动方程中河道下渗作为源汇项. 两个方程通过

下渗流量模拟进行耦合. 利用 MODFLOW 具备的河

道下渗和地下水水流模拟功能, 将其与河网洪水演

进模型系统进行集成, 是建立河流与地下水层耦合

模拟模型的一个重要技术途径. Swain 等(1996)集成

MODFLOW 和 BRANCH 模型 , 建立了 MODBR- 

ANCH 模型, Walton 等(2000)等耦合 MODFLOW 和

UNET 模型, 建立了 MODNET 模型, Rodriguez 等

(2008)则将 HEC-RAS 与 MODFLOW 进行了集成. 

Osman 等(2002)对 MODFLOW 模型中河流子程序包

RIV(McDonald 和 Harbaugh, 1996)以及 Rovey 方法

(Rovey, 1975) 、 Bouwer 方 法 (Bouwer, 1964) 和

Dillon-Liggett 方法(Dillon 和 Liggett, 1983)进行了对

比分析, 认为由于忽略了吸力水头这些方法计算出

的下渗量均偏小. 除建立河道与含水层耦合模拟模

型外, Mudd(2006)采用 Richards 方程模拟河床下包气

带中水分垂向运动, 利用上下两层土壤水的含水量

之差计算下渗率, 采用扩展圣维南方程组模拟河道

洪水演进, 建立了河道与包气带耦合模拟模型. 二是

建立以河道下渗作为单位区间出流的河道洪水演进

模型(齐春英和刘克岩, 1997; 陈玉林和韩家田, 2003; 
Philipp 等, 2010; Morin 等, 2009). 模型中利用理论或

经验下渗公式模拟河道下渗过程, 采用水文学方法

或者水力学模型模拟洪水演进. 齐春英等(1997)以及

和陈玉林等(2003)利用霍顿下渗公式计算河道下渗

损失, 将扣除下渗损失的入流作为净入流, 利用马斯

京根法或者非线性汇流公式对净入流进行演算 . 

Philipp 等人(2010)利用 Kostiakov 公式模拟河道下渗

率随时间变化过程 , 采用扩散波的解析解(Schmitz 

等, 2002)模拟洪水演进, 建立了干旱地区水库急促泄

流在渗漏型河道中的洪水演进模拟模型. Morin 等

(2009)则以稳定下渗率模拟季节性河道下渗, 采用运

动波的差分解模拟洪水模拟模型演进, 建立季节性

河道洪水模型, 并通过敏感性分析研究了下渗率、河

道长度和河道宽度对洪水演进和含水层补给的影响.  

在这两种途径中, 前者兼顾河道洪水演进与含

水层水位或者包气带含水率的变化过程模拟, 但模

型庞大、需要资料多、求解复杂、计算成本高, 难以

满足洪水模拟、实时预报以及区域防洪系统洪水行为

模拟的实际需要; 而后者着重于河道洪水演进模拟, 

模型简洁有效, 非常适合于河道洪水演进模拟预报

与河道汇流计算, 但在河道下渗流量计算、实际下渗

率确定和下渗与洪水演进耦合上存在诸多不足. 为

此, 本文推导河道下渗流量计算公式, 利用平均水面

宽度和下渗率乘积计算单位长度下渗流量; 利用霍

顿下渗公式反映下渗容量随着累积下渗量的变化 , 

综合考虑供水条件和下渗容量, 通过试算确定实际

下渗率, 建立河道下渗模拟方法; 把河道下渗当做单

位区间出流, 与基于马斯京根康吉法天然河道洪水

演进模型进行耦合, 构建了强烈下渗条件下天然河

道洪水演进模拟模型; 最后以海河流域漳卫河水系

岳城水库~蔡小庄段典型场次洪水模拟为例, 对这一

模型进行了应用和验证.  

1  强烈下渗条件下洪水演进模拟模型建立 

强烈下渗条件下, 洪水演进和河道下渗交织在

一起, 相互影响, 洪水演进过程比无下渗时更加复杂. 

以图 1 中由断面 J-1 和 J 构成长度 ∆x 的单元河段洪

水演进为例来分析描述这一过程. 由于河床下包气

带下渗容量非常大, 洪水波运动速度比较快, 在一场

洪水过程中包气带很难在较短时间内蓄满, 因此洪

水演进过程中以超渗为主. 假定在 t0 时刻, 洪水恰好

演进到 C0 位置, C0~C1 河道仍是干涸的. 下渗发生在

水体与河床接触面(以下称为下渗面)A0B0C0D0 上, 由

于供水充分下渗面上按照下渗容量持续下渗. 随着

洪水上涨, 来水量不断增大, 直至超过了下渗容量, 

洪水开始向下游传播, 下游开始见水. 经过一段时间

后, 假定在 t1 时刻, 洪水恰好演进到下游断面 J 的 C1

处. 与此同时, 下渗面在 A0B0C0D0 的基础上, 新增加

了区域 A1B1C1C0B0A0, 变成 A1B1C1D0. 在 t0~t1这段时

间之内, 新增加的区域 A1B1C1C0B0A0, 完成了由供水

不足按来水量下渗, 向供水充足按下渗容量下渗的 
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图 1  强烈下渗条件下洪水演进过程示意图 

转变. 此后, 随着洪水传播, 断面 J 流量不断增大,下

渗面随之扩大, 从主槽发展到河漫滩, 在 t2 时刻下渗

面变成A2B2D0C1C2D2. 由上述过程分析知, 强烈下渗

条件下洪水演进包括以下三个关键过程: 河道下渗

由按来水量下渗向按下渗容量下渗的转变、下渗面随

着洪水演进而变和来水超过下渗容量下游断面见水

洪水开始向下游传播. 针对上述三个关键过程, 本文

综合考虑供水条件和下渗容量, 通过试算法计算实

际下渗率, 判断下渗率的阶段变化, 确定下游断面见

水时间; 利用平均水面宽度和下渗率乘积计算单位

长度下渗量, 采用水面宽度的变化反映下渗面随着

洪水涨落变化, 最终建立了强烈下渗条件下天然河

道洪水演进模拟模型. 该模型由河道下渗过程模拟

和基于用马斯京根康吉法洪水演进模拟两个模块构

成.   

1.1  河道下渗过程模拟 

1.1.1  下渗率计算 

当地下水水位长期严重偏低, 河道水位与含水

层水位处于脱节状态时, 一场洪水过程中下渗补给, 

不可能改变水位脱节状态, 因此洪水演进过程中, 河

道单向补给地下水. 例如海河流域“96.8”这种流域性

大洪水发生以后, 河道两侧的地下水位埋深平均仅

回升 2.66 m(王金哲等, 2009). 此外, 河道下渗野外试

验表明(Batlle-Aguilar 和 Cook, 2012; Blasch 等, 2006; 

武桂芝等, 2011): 河道下渗率在河道过水初期非常

大, 但下降速度很快, 随后逐渐进入了稳定下渗阶段; 

稳定下渗之前的下渗量占总下渗量比重较大, 采用

稳定下渗率计算出的下渗量显著偏小. 综合考虑这

两个方面原因, 本文采用霍顿下渗公式来模拟下渗

率的动态变化过程:  

0( )e kf t
p c cf f f f    ，        (1) 

式中, fc 为稳定下渗率(m/h), f0 为初始下渗率(m/h), fk

为衰减系数(1/h). 该式反映了供水充足条件时下渗

率随时间呈指数衰减规律. 供水不充足时应下渗率

由供水量和下渗容量共同决定. 其中下渗容量又由

累积下渗量计算. 对式(1)进行积分可以得到累积下

渗量 W(t):  

 
  


0

0

( )
( ) ln( ) ,p c pc

k c k

f f f ff
W t

f f f f
       (2) 

在脱节状态下, MODFLOW 软件河流子程序包

RIV 采用下式计算下渗率(m/h):  

bot ( ),c
g r

c

K
q H Y

M
            (3) 

式中, Kc 为河床饱和水力传导度, Mc 为河床厚度, Hr

河道水位高程 , Ybot 底部高程 . 当断面尚未见水 , 

Hr=Ybot 时, 依据式(3)计算出的下渗率等于零. 但实

际上, 虽然断面尚未见水, 但下渗仍持续进行, 下渗

率不可能等于零. 因此式(3)不能用于计算下游断面

尚未见水时的下渗率.  

1.1.2  单位长度下渗流量计算公式 

河道下渗发生在整个下渗面上, 因此下渗流量

为下渗率和下渗面面积的乘积. 在脱节状态下, 河道

下渗在重力的作用下以铅直下渗为主, 侧向下渗可

以忽略, 于是下渗面面积为下渗面在铅直方向投影

的面积. 图 1 中三角形 A0B0C0 和 A1B1C1, 以及梯形

A2B2C2D2 的面积就是下渗面面积. 假定下渗面上的

面平均下渗率为 f(n1), 则 n1 时刻的下渗流量
1
1

n
JI 
 (m3/s)为 

  
    1 1 1

1 1

1
( ) ( 1) ,

2
n n n
J J JI B B f n x       (4) 

式中, 1 1
1( ) 2n n

J JB B 
  就是下渗面的面积. 经过 ∆t 时

间后, 到了时刻 n, 上下游断面流量变成 1
n
JQ  和 n

JQ , 

水面宽度为 1
n
JB  和 n

JB , 下渗率变成 f(n). 同理可得, 

时刻 n 下渗流量: 1 1( ) ( ) 2n n n
J J JI B B f n x    . 于是 ∆t

时间段内总的下渗量 W(n1)(m3)为 


    1

1 1

1
( 1) ( )

2
n n
J JW n I I t  

 
       1 1

1 1

1
[( ) ( 1) ( ) ( )] ,

4
n n n n
J J J JB B f n B B f n x t   (5) 
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因此 , 河段 J1 在 ∆t 内的单位长度下渗流量
1
1

n
Jq 
 (m2/s)为 

1
1

( 1)n
J

W n
q

t x






 
 

 
     1 1

1 1

1
[( ) ( 1) ( ) ( )],

4
n n n n
J J J JB B f n B B f n    (6) 

式中, 1
1

n
JB 
 , 1n

JB  和 1
n
JB  对应的流量都是已知的, 而

n
JB 对应的流量 n

JQ 则需要将 1
1

n
Jq 
 代入洪水演进模型中

计算求得, 因此 n
JB 需要通过迭代来计算. 为了简化

计 算 , 当 时 间 步 长 ∆t 较 小 , 可 近 似 认 为 : 

( )f n ≈ ( 1)f n  , 1
n
JB  ≈ 1

1
n
JB 
 , n

JB ≈ 1n
JB  , 于是式(6)

简化为 

1 1 1
1 1 1

1
( 2 ) ( 1).

4
n n n n
J J J Jq B B B f n  
           (7) 

式(7)就是本文推导出的单位长度下渗流量计算公式, 

其中 1 1
1 1( 2 ) 4n n n

J J JB B B 
   是时段平均水面宽度.  

1.1.3  实际下渗率确定 

实际下渗率受上游断面来水量和下渗容量变化

影响处于动态变化之中. 但现有研究大多忽略了这

一变化过程, 直接用下渗容量或稳定下渗率代替实

际下渗率. 考虑到如下事实: 当来水较小而下渗容量

很大时, 来水量全部下渗, 断面 J 出流 0n
jQ  ; 当来

水较大而下渗容量较小时, 按照下渗容量下渗, 断面

J 的出流 0n
JQ  ; 本文提出通过试算确定实际下渗

f(n1). 具体步骤如下:  

(1) 依据时段初河床下包气带有效含水量, 计算

n1时刻下渗量容量 fp(n1). (n1)~n时段初河床下包

气带有效含水量为 

W(n2)=W0+




  
2

1

( ( ) ( ) ( )) ,
n

i

f i I i E i t       (8) 

式中, W0 为洪水演进初有效含水量, I(i)和 E(i)分别为

河床上时段平均降雨量和蒸发量. 考虑到河道长期

干涸和地下水埋深很大 , 洪水演进初期可认为

W0=0(不考虑凋萎含水量); 而降雨量和蒸发量相对

于上断面的入流非常小可以忽略. 于是河床下包气

带 有 效 含 水 量 可 由 累 积 下 渗 量 计 算 : 
2

1
( 2) ( )

n

i
W n f i t




   . 将 W(n2)代入式 (2)计算

fp(n1).  

(2) 假定 0n
jQ  , 利用式 (9)和式 (10)计算时段

(n1)~n 可能下渗率 f’(n1).  
 

  


 




1 1
1 0 1 1 1 2
1

3

,
n n n

n J J J
J

C Q C Q C Q
q

C x
        (9) 

 






 
 1 1

1 1

1
' 14
( 1) ,

[ 2 ]n n n
J

n
J

J JB B B

q
f n         (10) 

式中, C0, C1, C2和C3均为洪水演进参数, 其确定方法

参见 2.2 节, 1
n
JQ  和 1

1
n
JQ 
 分别为断面 J1 在时刻 n 和

n1 的流量, 1n
JQ  为断面 J 在时刻 n1 的流量.  

(3) 比较 fp(n1)和 f ’(n1)的大小, 确定实际下渗

率. 当 f ’(n1)≥fp(n1)时, 意味着来水量超过下渗容

量 , 按 下 渗 容 量 下 渗 , 于 是 实 际 下 渗 率

f(n1)=fp(n1). 此时需要将 f(n1)代入式(7)计算实际

单位长度下渗流量, 再利用 2.2 节中的洪水演进模块

计算下断面流量 n
JQ . 若 f ’(n1)<fp(n1), 则说明来水

全部下渗, 于是 f(n)=f ’(n), 下断面流量 0n
jQ  .  

1.2  基于马斯京根康吉洪水演算 

马斯京根法是应用最为普遍的河道汇流与河道

洪水演进模拟预报方法. 考虑区间出流的计算公式

如下:  
  

     1 1 1
0 1 1 1 2 3 1,n n n n n

J J J J JQ C Q C Q C Q C q      (11) 

式中 ,  j 和 n 是河段和时间下标 ,  C 0=(∆ t+2kx) / 

(∆t+2k(1-x)), C1=(∆t-2kx)/(∆t+2k(1x)), C2=(2k(1
x)∆t)/(∆t+2k(1x)), ∆t 是计算时间步长, x 为流量比

重因子, k 为蓄量常数. 区间出流为 1 1
31 1

n n

J JI  =  q xC
 
   , 

其中 C3=2∆t/(∆t+2k(1x)), 1
1

n
Jq 
 是单位长度下渗流量, 

∆x为河段长度. 在马斯京根康吉演算法中参数 K和 x

的计算公式如下:  

 
   

1
1 ,

2
r

r O r

Q
x

B S c x
         (12) 


 ,

r

x
k  

c
              (13) 

式中, Qr 为参考流量, Br 和 cr 分别为参考流量对应的

河道断面宽度和波速, ∆x 为河段长度, S0 为平均坡降. 

Qr 参 考 流 量 一 般 取 : Qr=(Qb+Qp)/2 或 者

1

n

r ii
Q Q n


  , 其中 Qb 和 Qp 为入流过程 Qi 的最小

流量和洪峰流量. 在采用马斯京根康吉算法, 确定洪

水演进参数时, 需要计算参考流量 Qr 对应的波速 cr. 
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依据 Seddon 定律, 波速计算公式如下(芮孝芳, 2004):  

d d d
d d d

     (1 ) ,
Q v A v

c v A v mv
A A v A

    (14) 

式中, A, Q, v 和 m 分别为某一水深对应的过水断面面

积、流量、平均流速和波速系数. 考虑到 A~Q 间一般

存在幂函数关系: Q=A. 将这一关系代入波速计算

公式, 并进行化简得 

d
d


        1 ( )

,
Q A Q

c A V
A A A

   (15) 

综合式(14)和(15)发现 , 波速系数和系数相等 , 即

m=. 对 Q=A 两 边 分 别 取 对 数 : log( )Q   

log( ) log( )A  , 知系数是曲线 log(A)~log(Q)的斜

率. 因此波速系数可用下式计算:   

m(i)=



log( ( ) / ( 1))
,

log( ( ) / ( 1))

Q i Q i

A i A i
         (16) 

式中, Q(i)和 A(i)为第 i 点的流量和过水断面面积.  

一般来说, dv/dA 非负, 故 m≥1.0, 即 c≥v. 但在

天然河道中, 断面形状极不规则、阻力分布不均匀, 

水流运动规律非常复杂, 当流量超过平滩流量, 洪水

进入漫滩后, 按照式(16)计算出的波速系数会出现小

于 1.0, 受断面形状不规则影响呈现出局部波动的情

况. 针对这一问题, Merkel(2002)给出了一种新的计

算方法, 具体公式如下:  

m(1)=0;                 (17) 
m(2)=S(2,3);                18) 

    


(3) (2,3) ( ( ) ( 1)) ( 1, )
( ) ,

( )

Q S Q i Q i S i i
m i

Q i
 (19) 

式 中 , 2<i ≤ n, m(i) 为 第 i 点 的 波 速 系 数 , 

( 1, ) log[ ( ) / ( 1)] / log[ ( ) / ( 1)]S i i Q i Q i A i A i    , Q(0)= 

A(0)=0.0, 其他符号意义如前所述.  

模拟过程中, 为保证下渗计算和洪水演进的精

度, 并充分利用大断面资料, 以实测大断面资料中的

断面为标准, 划分单元河段, 从上游到下游逐个单元

河段模拟洪水演进. 在对各单元河段模拟时, 以上游

单元河段的出流为入流, 并采用起始断面的大断面

资料, 计算洪水演进参数.  

1.3  参数率定 

模型中总共有两类参数需要率定, 包括洪水演

进参数 k和 x, 下渗参数 f0, fc和 fk. 其中洪水演进参数

k 和 x, 在糙率已知情况下, 可以利用大断面资料, 通

过马斯京根康吉法来计算. 因此, 在有大断面资料情

况下, 洪水演进参数变成了主槽和漫滩糙率. 这两个

参数既可以依据经验来确定, 也可以通过率定来确

定. 下渗参数 f0, fc和 fk与河床的岩性相关, 各单元河

段既可以依据其河床岩性确定下渗参数, 也可以通

过率定来确定. 率定参数时, 为减少参数个数, 所有

单元河段均采用统一的糙率系数和下渗参数. 因此, 

在具备河道大断面资料情况下, 共有主槽糙率 n1、漫

滩糙率 n2, 下渗参数 f0, fc 和 fk 五个参数需要率定. 参

数率定时, 为消除洪水量级对均方误差的影响, 利用

平均流量进行标准化. 以标准化后的均方误差作为

目标函数, 其计算公式如下:  

2 1/2
obs, , sim, ,

1

1
obs, ,

1

1
[ ( ( )) ]

( ) ,
1

n

i j i jm
i

n
j

i j
i

q q
n

F
q

n


 












     (20) 

式中, m 为需要模拟的洪水过程数目, n 为流量序列的

时段数, qobs,i,j 为第 j 场洪水的实测流量过程, qsim,i,j()

是以为参数的第 j 场洪水的模拟流量过程. 模拟生

物优胜劣汰规则与群体内部染色体信息交换机制的

实数编码加速遗传算法(RAGA, 金菊良等, 2001)是

一种通用的全局优化方法. 本文利用这一算法来率

定参数.  

2  实例应用 

以漳河岳城水库-蔡小庄段站河段为例, 介绍模

型的应用过程, 并分析讨论模型的合理和有效性. 岳

城水库-蔡小庄段站段长 72 km, 河道平均纵坡为

4/1000 左右. 河道形态复杂, 从上游到下游, 由山区

河道向平原河道过渡, 由游荡型向蜿蜒型过渡. 河床

宽浅, 岩性以沙壤土中沙细沙为主, 局部为粗砂和卵

石, 下渗容量非常大. 表 1 中给出了 20 世纪 80 年 

表 1  岳城水库~蔡小庄段典型洪水的演进与下渗情况 

洪水编号 
洪水 

历时(d) 
见水 

历时(h) 
上下断面 
洪峰(m3/s) 

洪峰传 
播时间(h) 

上下断面 
洪量(109 m3) 

下渗量 
(109 m3) 

损失率(%) 

19880805 224 102.3 406/390 154 22.8/13.9 8.9 39.2 

19960804 158 30.7 1500/1470 40.5 80.6/62.3 18.3 22.7 
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代以来两场典型洪水过程洪水演进与河道下渗情况. 

该河段区间入流很小, 而且这两场洪水在演进

过程中均未发生漫溢, 因此下渗量等于上下断面洪

量差. 由下渗量计算结果知, 洪水演进过程中下渗损

失非常显著, 两场洪水的下渗损失率(下渗量占上断

面洪量的比例)均在 20%以上, 下渗非常强烈. 因此

洪水演进模拟预报以及河道汇流中必须考虑河道强

烈下渗. 

2.1  强烈下渗条件下洪水演进模拟模型应用过程 

利用本文建立的模型对表 1 中的 19880805 和

19960804 洪水进行模拟. 为计算方便, 在岳城水库~

蔡小庄段站河段 1995 年大断面测量成果中, 选择了

40 个间距比较接近的断面, 将河段划分成 39 个单元

河段. 时间步长统一取 1 h. 在模拟之前, 基于给定

的糙率, 依据曼宁公式, 利用复式河道断面水力要素

计算方法, 首先计算出各种水位对应的流量、平均流

速和水面宽度, 然后利用前述提出的波速计算方法, 

计算出各种流量对应的波速, 最终得到了各种流量

对应水面宽度和波速数据表. 洪水演进模拟中, 利用

这一数据表, 通过插值计算参考流量对应波速和各

流量对应的水面宽度过程. 图 2 和 3 给出了岳城水 

库-蔡小庄段站中某一断面形状及其波速计算结果.  

由图 2 可知, 该断面形状不规则, 其主槽宽 615 

m, 而漫滩部分则宽度达 2000 m. 图 3 中给出了采用

式(17)~(19)(图中波速 1)和采用式(16)(图中波速 2)的

波速计算结果. 由图 3 知: 当水深较轻, 水流主要分

布于主槽时, 两种方法计算的波速比较接近; 但当漫 

 

 

图 2  典型断面示意图 

 

图 3  典型断面波速计算结果 

滩水流发生后, 两种方法计算结果相差较大, 式(16)

的计算结果受断面形状不规则影响局部呈现出波动

趋势, 而且出现小于断面平均流速, 即波速系数小于

1.0 的情形. 因此, 采用式(17)~(19)计算天然河道的

波速系数更为合理.  

2.2  模拟结果分析 

采用RAGA率定出了下渗参数和糙率, 19880805

和 19960804 洪水的率定结果如下所示: f0=1823.66 

mm h, fc=12.3 mm h, fk=0.2 h, n1=0.02, n2=0.07. 

可知, 率定出的下渗参数中, 初始下渗率 f0 非常大, 

而衰减系数 fk 比较小, 说明河床的下渗容量非常大, 

这一结果和河床的岩性是一致的.  

19880805 和 19960804 洪水的模拟结果见表 2 和

图 4. 由表 2和图 4可知, 总体而言, 模拟效果非常好, 

两场洪水的确定性系数在 0.90 以上、洪量误差均在

5%左右、见水历时误差也较小. 这说明本文建立的模

型能够用来模拟强烈下渗条件下的天然河道的洪水

演进. 相对而言洪峰模拟效果不很理想, 洪峰相对误

差和峰现时间误差比较大. 在图 4 中, 当岳城水库控

泄, 泄流量一段时间内保持不变时, 下游水文站实测

出现了短时间突然增大现象. 造成这一现象主要原

因是河道内道路、植被、建筑物阻水严重, 形成了人

为洪峰, 使得洪峰模拟误差较大. 

2.3  下渗量计算结果分析 

为了进一步分析强烈下渗对于洪水演进的影响, 

采用马斯京根康吉洪水演算法, 模拟了不考虑河道 
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表 2  洪水模拟结果 

洪水 
编号 

标准化的 
均方误差 

确定性 
系数 

洪量相对 
误差(%) 

洪峰相对 
误差(%) 

峰现时间 
误差(h) 

见水历时 
误差(h) 

19880805 19.08 0.99 3.03 15.05 9 5 
19960804 130.63 0.91 5.2 10.62 34 1 

 

 

图 4  19880805(a)和 19960804(b)洪水模拟结果 

下渗下的洪水演进, 结果如图 4 中的虚线所示, 并对

不考虑下渗模拟过程线和实测洪水过程进行对比分

析. 发现河道下渗对洪水演进的影响非常显著, 主要

体现在: 下断面的见水历时显著延长, 特别是对于

19880805 这种中小洪水, 峰现时间随之延迟; 下渗

损失很大, 流量衰减严重, 尤其是在洪水演进初期. 

这一结果进一步说明, 在长期干涸、河道与地下水脱

节情况下, 河道洪水演进的模拟和预报必须考虑河

道强烈下渗. 为分析验证本文建立的下渗计算模型

的合理性, 以 19960804 洪水演进模拟为例, 对实际 

下渗率和下渗流量过程进行了分析. 图 5(a)给出了部

分河段实际下渗率计算结果, 图 5(b)则给出了部分河

段下渗流量过程计算结果.  

由图 5(a)可知, 计算结果很好地反映出了下渗率

三个阶段的变化特征: 在起涨阶段, 来水小于下渗容

量时, 来水全部下渗, 下渗率由来水量决定, 实际下

渗率随着洪水上涨而增大; 在洪峰附近时, 来水不断

增大, 最终超过下渗容量, 按照下渗容量下渗, 随后

下渗率随时间呈指数衰减; 在退水阶段, 河床的土壤

趋于饱和, 下渗容量趋于稳定, 而来水量逐渐减小, 

实际下渗率也逐渐趋于稳定, 直至河道干涸, 下渗率

变成零. 这三个阶段中, 第一个阶段的持续时间较短, 

很快就进入了指数衰减、按照下渗容量下渗阶段. 在

现有的研究中, 大多忽略了第一阶段, 整个模拟过程

中按照下渗容量计算下渗. 实际上, 这一阶段直接决 
 

 

图 5  19960804 洪水部分河段的部分时段下渗率变化(a)和
平均下渗流量过程(b) 



程亮等: 强烈下渗条件下天然河道洪水演进模拟方法 
 

214 

定了见水历时的模拟效果, 对下渗参数也影响较大.  

时段平均下渗流量(即 1
1

n
Jq x
  )由时段平均实际

下渗率、河段长度和宽度过程共同决定, 呈现出了比

较复杂变化规律, 如图 5(b)所示, 但与实际下渗率变

化特征相似, 也包含增长、下降, 最终趋于稳定的三

个阶段. 其中, 增长阶段主要发生在洪水起涨时, 而

下降阶段则由实际下渗率和水面宽度同时变小导致, 

主要发生在退水阶段. 当实际下渗率趋于稳定, 而来

水量和水面宽度已经很小且处于缓慢变化时, 下渗

流量就进入稳定阶段.  

综合各河段实际下渗率和下渗流量, 从数值上

来看, 各河段的实际下渗率相差不大, 但各河段的下

渗流量差别较大, 这说明水面宽度和河段长度对下

渗流量的影响较大. 此外, 下渗流量与实际下渗率峰

值出现时间不同步, 下渗流量峰值出现时间滞后于

下渗率, 这也说明水面宽度过程影响了下渗过程. 因

此, 要准确反映下渗流量的变化规律, 确保下渗量模

拟精度, 必须考虑各河段水面宽度的差异和水面宽

度的变化过程, 模拟过程中采用相同的水面宽度, 不

能反映河道下渗的实际.  

3  结论 

河道长期干涸和地下水水位持续下降, 导致包

气带干涸、厚度增加、下渗容量增大, 洪水演进中, 河

道下渗现象非常强烈、下渗量很大. 河道的强烈下渗

使得, 见水历时和洪峰传播时间显著延长、流量大幅

度衰减, 洪水演进规律发生了显著的变化. 现有的不 

考虑河道下渗洪水演进模拟模型, 不能准确模拟真

实的洪水运动行为, 无法用于洪水模拟预报. 本文构

建了强烈下渗条件下天然河道洪水演进模拟模型 . 

模型中针对河道下渗模拟及其与洪水演进的耦合这

两个关键问题, 采用土壤下渗理论描述河道下渗, 推

导出了河道下渗流量计算公式, 建立了基于霍顿下

渗公式的河道下渗模拟方法; 把河道下渗流量当作

单位区间出流, 与基于马斯京根康吉法天然河道洪

水演进模型进行耦合.  

利用这一模型对海河流域漳河岳城水库~蔡小庄

段站河段典型场次洪水进行了模拟, 两场洪水的确

定性系数在 0.90 以上, 洪量误差均在 5%左右, 见水

历时误差也较小, 模型具有很高的模拟精度; 参数率

定结果合理, 河道下渗计算结果符合河道下渗实际

情况. 这说明本文所建立模型可以用于强烈下渗条

件下的洪水模拟和预报. 这一模型以洪水演进模拟

预报为主, 对河道下渗过程进行了详细模拟, 具有计

算简便、参数确定简单, 适合于洪水演进模拟预报以

及河道汇流计算等特点, 在干旱和半干旱地区河道

洪水演进模拟预报与河道汇流计算中也具有一定的

推广应用价值.  

本文旨在研究河道下渗过程模拟方法, 建立强

烈下渗条件下洪水预报和河道汇流模型, 在模型的

应用过程中只选取了标准河段(不存在或者区间入流

很小)的典型场次(没有漫溢发生)进行研究. 后续研

究中, 拟在海河的各大水系的历史洪水过程模拟预

报中对模型检验和验证, 对河道下渗参数取值范围

进行分析, 以服务于河道洪水模拟预报的实际工作中.  
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