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摘要 : 确定咸淡水界面的位置是滨海地区海水入侵研究的主要任务之一.对于天然条件承压
含水层而言 ,含水层顶板向海底延伸的距离直接影响了咸淡水界面的位置 ,它可以通过承压
含水层中地下水的潮汐效应信息来确定.考虑到咸淡水之间密度的差异 ,建立了山东省夹河
中下游地区滨海含水系统地下水三维变密度潮汐效应模型.通过反复对比潮汐效应观测中的
地下水水头波动与模型计算出的水头波动 ,确定了滨海承压含水系统的海底边界.同时 ,也初
步估计出海区与近海陆区含水层的水文地质参数.
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0　引言

在世界各地滨海地区通常是经济高度发达的地

区 ,从而使滨海水文地质问题[1～5 ]成为许多学者研

究的重点.在滨海含水系统研究中 ,临海边界条件的

的正确处理直接影响到模型的仿真程度.目前 ,绝大

多数的模型将平面图的海岸线 (水边线)作为整个含

水系统的边界.实际上 ,一般模型涉及的深度至少几

十 m ,可以超过百 m ,甚至更深.而近岸的海底地形

一般不可能形成“深沟”,而是缓坡向外海倾斜.即使

良好的深水港口 ,一般也不超过 20 m深.如此看来 ,

海岸线一般只能作为潜水层的边界 ;承压含水层 ,特

别是深部承压含水层 (后两者往往是地下水开采的

主要层位)将会向海底延伸 ,它们的边界离海岸线有

相当一段距离.因此 ,平面图上离海岸线仅几 m、几

十 m的承压开采井 ,其实离该含水层的海底边界—

“海底海岸线”甚远矣.这个问题明显地、乃至决定性

地影响咸淡水的分布.要查清海底边界条件 ,按传统

的方法进行海上勘探 ,是十分费力又费钱的.

许多滨海地区的研究表明[4 ] ,滨海含水系统大

多数是多层含水系统 ,并且近岸含水层中地下水水

头经常随海水潮汐波动而上下波动 ,即地下水具潮

汐效应性质. Ferris[6 ]推导了海潮呈正弦变化条件下

的地下水水位波动公式. Carr 等[7 ]给出了顶板位置

与海岸线一致时地下水随海潮波动的公式. Sun[8 ]

推导了河口区潮汐荷载作用下的地下水水头波动的

二维解析解. J iao 等[9 ]推导了滨海越流含水系统地

下水潮汐效应的二维解析解 ,用于研究香港特区某

机场地下水受海潮作用下的水头变化规律 ,确定了

该含水系统的水文地质参数.

一般来说 ,距海岸愈近 ,地下水的潮汐效应愈明

显.这说明可以通过对岸边水头的潮汐动态研究来

推测出含水层的情况 (如延伸范围、水文地质参数

等) . Li 等[10 ]运用复变函数给出了含水层顶板向海

下无限延伸时地下水水头随潮汐波动的一维解析

解 ,并用于粗略地确定了广西北海一滨海含水层向

海底的延伸位置. Nawang 等[11 ]发表的马来西亚某

滨海含水层地下水模型中 ,无论证地假定承压含水

层顶板向海底延伸 5 km和 15 km ,并处理为水头已

知边界.陈崇希等[12 ]和 Chen等[13 ]提出了运用地下

水潮汐观测信息确定滨海含水层的“等效排泄边界”

的思路 ,并运用准三维水流模型进行了等效边界位
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置的反复验证.一些研究表明 ,离海岸不同距离地下

水对潮汐的效应因含水层类型不同而不同[14 ] .承压

含水层往往具有较强的潮汐感应能力 ,海潮可影响

甚至距海岸几 km的含水层 ;而在潜水含水层 ,潮汐

常仅能影响几 m至几十 m的范围.以上的研究大多

仅限于解析方法 ,数值方法不多 ,且忽略了由于海水

和含水层中淡水之间密度差异对潮汐效应的影响.

本课题研究从实际复杂的水文地质条件出发 ,

充分考虑了烟台夹河中下游地区滨海地下水受海

潮、夹河河潮及开采等综合因素影响 ,地下水已不同

程度受海水入侵而咸化 ,咸淡水之间密度差异对地

下水运动及盐分运移已起着不容忽视的作用.鉴于

此 ,本文建立了三维变密度地下水潮汐效应模型 ,通

过反复对比潮汐效应观测中的水头波动和计算水头

波动 ,确定了山东烟台夹河中下游地区滨海含水层

的海底等效边界 ,同时也求得了外推区的水文地质

参数.

图 1　地下水海底排泄方式
Fig. 1 Drainage patterns

a.线性集中排泄方式 ;b.面状越流排泄方式

1　海底等效边界及确定方法

在向海天然径流排泄的含水层中 ,地下水向海

底的排泄方式可归纳为两种[13 ] : (1)线状集中排泄 ,

即海底地形切割到承压含水层 (或承压含水层顶板

不连续 ,构成岩性天窗) ,如图 1a所示 ; (2)面状越流

排泄 ,即承压含水层弱透水顶板连续分布 ,使地下水

呈面状向海底越流排泄 ,如图 1b所示.其他类型是

二者的混合.要区分这两种排泄方式 ,确定出排泄边

界的位置 ,不进行海上钻探是很难的. 因此 , Chen

等[13 ]提出了等效排泄边界的概念 ,在具有相同渗透

阻力的前提下 ,将面状越流排泄和其他混合类型的

排泄转化为线状集中排泄的情况 ,使其在陆区观测

孔控制范围以内的水力计算是等效的.等效边界可

定义为近岸观测孔至海底集中排泄口的距离 ,如图

1a ,1b所示.

等效边界在水力计算上的等效可用类似欧姆并

联电路中电阻的计算原理来证明[13 ] .若面状越流排

泄情况下地下水流分为 n 个分流束 ,根据达西定

律 ,每个分流束的流量 Q i 为

Q i = Ki

ΔHi

l i
ωi =
ΔHi

R i
,

R i =
l i

Kiωi
, i = 1 ,2 ,3 , ⋯, n . (1)

式中 : Ki 为第 i 流束的平均渗透系数 ( L / T) ; l i 为

第 i 流束的从陆区边缘观测孔至海底等效边界的平

均距离 ( L ) ;ΔHi 为第 i 流束对应的渗透距离 l i 的

水头损失 ( L ) ;ωi为第 i 流束的平均过水断面 ( L 2) ;

R i为第 i 流束的渗透阻力系数 ( TL - 2 ) ;由于地下

水向海底呈面状排泄 ,设ΔH 为陆区边缘观测孔至

等效边界的水头损失 ,则一般情况下有

ΔHi =ΔH2 = ⋯=ΔHn =ΔH , (2)

可推出总流量 Q 为

Q = 6
n

i = 1
Q i = 6

n

i = 1

ΔHi

R i
=ΔH 6

n

i = 1

1
R i

. (3)

按等效边界定义 ,总流量 Q 为

Q = K
ΔH

L
ω=
ΔH

R
, R =

L
Kω. (4)

即有

1
R

= 6
n

i = 1

1
R i

=
1
R1

+
1
R2

+ ⋯+
1
R n

. (5)

式中 : R 为等效渗透阻力系数 ; K为平均渗透系数 ;

L 为等效边界距陆区边缘观测孔的距离.

由上可知 ,等效边界的确定可以通过以下方法 :

选定地下水有日周期波动的观测孔进行潮汐效应观

测 ,同时进行海潮观测 ;依此数据编制地下水水头波

动中值等值线图、水头波幅等值线图和水头波动滞
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后时间 (相对于海潮波动)等值线图 ;利用水头中值

图 2　夹河中下游地区综合平面图

Fig. 2 Schematical map in the Jiahe river

图 3　夹河中下游地区纵向地质剖面
Fig. 3 Geological section from the Yellow Sea to Yushuzhuang in the Jiahe river

1.砂砾石 ;2.细砂 ;3.中粗砂 ;4.亚砂土 ;5.粉质粘土 ;6.淤泥及淤泥质粉土

等值线线性外推至水头等于海水位处 ,利用地下水

水位波动等幅线外推至海潮实测变幅处以及利用地

下水波动滞后等时线推至滞后时间为零的位置 ,三

者互相校验 ,初步获得等效边界的位置 ;利用海水位

波动作为等效边界的已知水头 ,通过数值模拟计算

陆区观测孔的水位波动 ,以此与观测孔的实际水位

波动进行拟合 ,进一步校正等效边界的位置和含水

层参数 ,直至拟合良好为止.至此 ,获得的含水层等效

边界可作为含水系统的海底边界 ,可用于模型预测.

上述方法是陈崇希等于 1986—1988 年为广西

北海禾塘水源地建立地下水模型确定允许开采量所

遇海底边界问题而提出的一种方法 ,该法主要基于

天然状态地下水系统.然而 ,1990 年以后的烟台夹

河地区 ,已发生明显海水入侵 ,不宜再直接使用上述

方法 ,而应考虑咸淡水之间密度差异等因素对确定

边界带来的影响 ,如下文所述.

2　地下水潮汐效应数值模拟

2 . 1　水文地质条件及模型概化

研究区位于山东胶东半岛 ,主要范围为大沽夹

河中下游地区 ,北临黄海 ,如图 2 所示.区内的丘陵

区广泛分布有太古宇—下元古界胶东群和下元古界

粉子山群地层.河谷两侧及滨海地带被第四系覆盖.

第四系孔隙水是本区主要的地下水源 ,含水层结构

从夹河上游至下游逐渐由单层、二元结构向三层结

构变化 ,局部甚至存在五层结构 ,如图 3 所示.第四

系厚度变化较大 ,滨海地带厚度达 70～100 m ,向南

逐渐变薄 ,在永福园附近 ,第四系仅几 m.地下水补

给以大气降水、河流侧渗、基岩侧渗和上游地区迳流

补给为主 ,主要沿夹河由南向北迳流 ,人工开采是主

要排泄方式之一 ,部分地下水向黄海排泄 ,并存在少

量地面蒸发.

工作区河流主要为大沽夹河 ,由内外夹河组成.

自外夹河上游陌堂至夹河入海口 ,依次建有陌堂、玉

树庄和夹河三个橡胶坝.自夹河橡胶坝以北 ,河流逐

渐变宽 ,特别在距入海口较近 ,约 1. 5 km 的河段 ,

最窄处也至少 500 m ,最宽处达 1 500 m.该区潮汐

平均最高潮位为 1. 76 m ,平均最低潮位为 - 1. 88

m ,多年平均潮位 0. 07 m.在建夹河橡胶坝以前 ,一

般高潮时 ,海水沿河道可达到宫家岛南部 ,低潮时可

达原化肥厂 (现夹河橡胶坝)附近 ,当强大北风或风

暴潮时 ,潮水沿河道可抵达小沙埠村南. 1988 年 8

月建立夹河橡胶坝后 ,该坝坝顶高程为 2 m ,挡住了

海潮沿河向南的涨入 ,将海水控制在夹河橡胶坝以

北.

研究区是一个比较完整的水文地质单元 ,东西

两侧为弱透水的基岩与第四系的接触界线 ,为弱透

水边界 ;南边是人为边界 ,为夹河上游地区地下潜

流 ;上面为潜水面边界 ;北边是海边界 ;底面是由变

质岩构成的隔水边界.研究区含水系统内部结构可
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概化为五层 ,由上至下分别为 :中细砂潜水含水层 ;

淤泥、淤泥质亚粘土及亚粘土 ,为弱透水层 ;中粗砂

及砾砂层 ,为承压含水层 ;淤泥、淤泥质细砂及亚砂

土 ,为弱透水层 ;砂卵砾石层 ,为承压含水层.其中第

3 ,4 层仅分布于永福园以北地区 ,其他层位在局部

地段也存在缺失现象.为研究方便 ,选择比海水入侵

影响区大的区域 ,即上述完整水文地质单元作为模

拟区.模型边界概化为 :南部边界为定流量边界 ,为

内、外夹河上游地区地下泄流量 ;北部海边界为第一

类边界 ;底部边界处理为零通量边界 ;潜水面边界处

理为第二类边界.

2 . 2　潮汐效应观测及数值模拟

为了利用潮汐效应观测信息确定研究区北部承

压含水层向海底的延伸范围 ,我们选择大潮期进行

了三次潮汐试验观测 ,其中最长的一次历时 36 h ,对

10对观测孔进行了水头波动观测 ,孔位如图 2 所

示.每对孔分上下两层水位 (分层观测) ,孔号 GK1A

(B)中的 1 代表观测孔编号 ,A代表承压水 ,B 代表

潜水.

作为一个改进 ,本研究是在考虑地下水密度变

化影响的模型基础上引入潮汐效应的 ,因此其水流

控制方程为 :

5
5 x i

Kij
5 H
5 x j

+ηCej =μs
5 H
5 t

+φη5 C
5 t

-

　
ρ
ρ0

q - μs T E
5 Hs

5 t
(6)

式中 : Kij .渗透系数张量 ( i , j = 1 , 2 , 3) ; H.对淡水

而言的参考水头 (淡水水头) ; x i , x j .笛卡尔坐标系

( i , j = 1 , 2 , 3) ;η.密度耦合系数 ,定义为η=ε/ Cs ;

ε.密度差率 ,定义为ε= (ρs - ρ0) /ρ0 ; Cs为与流体

最大密度ρs对应的浓度 ;ρ.混合溶液的密度 , ;ρ0 .

参考密度 (淡水密度) ; C.溶液浓度 ; ej .重力方向单

位矢量第 j 个分量 ;μs.单位贮水系数 ; t .时间 ;φ.

孔隙率 ; q.源汇流量 ; T E 为潮汐效率 , T E =ΔH/

ΔHs ,ΔHs 为海水位变化值 ,ΔH为由于海潮荷载变

化引起的海底下承压含水层水头变化值.上式右端

最后一项表示海水水位波动引起的荷载变化速率对

下伏承压含水层水头变化速率的影响.

考虑到密度变化对水头、流速的影响 ,水流方程

满足以下初始和边界条件 :

H ( x i ,0) = H0 ( x i) , (7a)

H ( x i , t) | Γ
1

= HB ( x i , t) , (7b)

- v i n i | Γ2
= 0 , (7c)

- v i n i | Γ
2 - 2

=
ρB

2

ρ vB
2

, (7d)

- v i n i | Γ
2 - 1

=
ρ0

ρW′-
ρ3

ρμd
5 H 3

5 t
n3 , (7e)

H 3 ( x i , t) | Γ
2 - 1

= x 3 (7f)

式中 : H0 .初始水头 ; HB .边界Γ1 上给定的水头 ;

n i .沿边界Γ2 - 1、Γ2 - 2或Γ2 上在 x i 轴方向法向单

位矢量 ; W′.潜水面Γ2 - 1上降水入渗补给强度 ;μd .

给水度 ; H 3 ( x i , t) .潜水面上参考水头 ; x 3 .潜水面

上某点高程 ; v i .地下水渗透速度在 x i 轴上的分量 ;

vB
2
和ρB

2
分别为流量边界Γ2 - 2上的单位通量和进

入模拟区水流的密度 ,当 vB 2
为零时 ,表示边界隔

水 ,用 Г2表示 ;ρ3为潜水面变动带地下水密度 ,潜

水面下降时ρ3 =ρ,上升时接近ρ0 (降水浓度) .

溶质运移方程可表示为 :

5
5 x i

D ij
5 C
5 x i

-
5

5 x i
( u iC) =

5 C
5 t

-
q
φC 3 , (8)

式中 : D ij为弥散系数张量 ( i , j = 1 ,2 ,3) ; C 3为源汇

浓度 ; ui为地下水平均流速 ( i = 1 ,2 ,3) ,有

u i = -
K0

ij

φ
5 H
5 x i

+ηCej (9)

式中 : K0
ij为参考渗透系数 , K0

ij = (ρ3 Kij) /ρ.

溶质运移方程满足以下初始条件和边界条件 :

C(xi ,0) = C0 (xi) , C(xi ,t) |Γ
1

= CB (xi ,t) (10)

Dij
5C
5xj

+ uiCφni|Γ
2

= 0 ,

- Dij
5C
5xj

ni|Γ
2 - 1

=

　 1 -
ρ3

ρ
C
φμd

5H
5t

n3 +
W′
φ
ρ0

ρ - C′n3 -

　Dij
5C
5xj

ni|Γ2 - 2
=

vB2

φ
ρB

2

ρC - C″n3 .

式中 :C0 .初始浓度 ;CB .边界Γ1 上给定的浓度 ;Γ1 ,

Γ2 ,Γ2 - 1 ,Γ2 - 2浓度给定边界、隔水边界、潜水边界和

弥散通量边界 ;ni .边界上外法向单位矢量 ;C′.降水

的溶液浓度 ;C″.沿流量边界 Г2 - 2进入水的浓度.

因此 ,上述式 (6) —(10) ,描述了密度不断变化

下地下水运动的规律 ,构成滨海含水层潮汐效应数

学模型.方程中的水头、流速和浓度在求解过程中是

相互关联的 ,因此 ,本文使用了一种耦合迭代方

法[15 ,16 ]以便能够精确地求解每一个时间步长对应

的水头、流速和浓度值.

考虑承压含水层向海底的延伸 ,依经验 ,剖分时

预先向北 (离海岸线)多延伸了 2 km ,待模型识别时
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图 4　潮汐效应观测拟合对比曲线
Fig. 4 Comparison of observed head fluctuation in tidal effect observation with calculated head fluctuation

实线为观测曲线 ;虚线为计算曲线

再确定准确的海底边界.研究区采用任意四面体剖

分[17 ,18 ] ,共划分三维结点数 9 627 个 ,四面体单元

数 42 567个.根据各层岩性差异将第 1至 5层的含

水介质共分为 54个子区 ,17个降雨入渗补给系数子

区、6个灌溉回归系数分区和 8 个河流越流系数子

区.

通过反复地修改模拟区的北部外边界位置以拟

合潮汐效应观测曲线 ,最终确定出含水层向海底的

延伸范围 ,如图 2所示.图 4为地下水实际波动与潮

汐效应计算出的水头波动对比曲线.另外 ,也确定出

在这种条件下临海区及海下含水层的水文地质参数.

通过计算发现 ,外推带的弹性释水率μs对引起

的含水层潮汐效应程度影响明显 ,μs 越小 ,引起的

潮汐波动愈大 ,到一定程度 ,这种特征不再明显 ;同

时数值试验也表明含水层“等效边界”的位置对岸边

承压水水头的潮汐动态影响十分明显 ,这充分说明

海边地带承压水水头潮汐动态可以反映含水层向海

底的延伸情况.在同样情况下 ,潮汐效应波动愈大 ,

表明承压含水层顶板向海延伸距离愈近.因此 ,利用

岸边水头潮汐动态确定含水层的等效边界是有效和

可信的.同样还可以知道 ,含水层参数也影响了承压

水对海潮波动的反应 ,因此 ,利用潮汐效应动态可以

确定出含水层的某些参数 ,如μs ,渗透系数等.

综上所述可知 ,滨海地带地下水潮汐动态信息

对于确定含水层向海底延伸范围是十分重要的 ,可

以充分利用潮汐信息来确定“等效边界”,以正确地

进行滨海地区地下水数值模拟.

2 . 3　感潮河段潮汐效应研究

在夹河橡胶坝以北 ,受海潮影响 ,海水定时地涌

入和退出夹河 ,河水位随之波动.通过研究近河观测

孔的日微动态发现 ,河水位与地下水位呈现一种特

殊的联系 : GK7 , GK10 , GK11 观测孔尽管离海较

远 ,其水头动态依然表现为上下波动的性质.为了确

定近河观测孔水位随潮波动的原因 ,将其作为河水

位变化引起的越流补给量变化处理 ,模拟结果表示 ,

即使给河流越流系数赋一个很大的值 (大的超出常

规) ,河水位变化也无法引起下部承压水如此大而迅

速的水位波动.显然近河观测孔水位的日波动不是

由于河水变化引起的越流补给变化位造成的.相反 ,

将其作为河水位变化引起的荷载变化处理 ,运用式

(6)模拟河水位变化引起的荷载效应 ,式中 △Hs应

为△Hr ,便可以准确地模拟出河水位变化引起的承

压水水位波动 ,如图 5 所示.因此 ,本区潮汐规律显

得比较特殊 ,受海潮影响 ,使夹河入海口段成为感潮

河段 ,河水位随潮变化产生荷载效应使夹河下游两

侧的一些观测孔水位也随潮汐而波动.本文首次研

究了感潮河流附近地下水潮汐效应特征 ,对感潮河

流进行了模拟.由此可知 ,近河观测孔水头随潮汐的

波动不是夹河潮汐波动引起越流变化所致 ,而是潮

汐带来的荷载变化引起承压水的波动.因此 ,此段河

流不能简单地处理为河流越流补给地下水 ,而应将

其作为感潮河段 ,运用感潮河段引起的荷载效应进
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图 5　感潮河段附近潮汐效应观测水头波动对比曲线
Fig. 5 Comparison of observed head fluctuation with calcu2

lated head fluctuation near the tidal reach

行模拟.

3　结论

本文改变了常规直接将海岸线作为含水系统第

一类边界的处理 ,在考虑地下水密度变化的基础上 ,

建立了考虑密度变化的三维地下水潮汐效应模型 ,

通过数值模拟方法运用滨海地带岸边水头潮汐效应

观测信息确定含水层向海底的延伸范围 ,作为含水

系统的外边界 ;同时对感潮河流引起的潮汐效应也

进行了研究 ,并利用潮汐效应信息识别出外推区和

近海地带的部分水文地质参数 ,为夹河中下游地区

海水入侵研究奠定了基础.另外 ,感潮河段潮汐效应

研究表明 ,此类河段两岸承压水头随潮汐产生的微

动态不是河水波动引起的越流补给变化所致 ,而是

由河潮产生的荷载变化引起的.
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Determination of Sea ward Boundary with Three2Dimensional

Density2Dependent Tidal Effect Model : By Example of Coastal Aquifers

in Jiahe River Basin , Shandong Province

CHEN G Jian2mei1 , CHEN Chong2xi1 , J I Meng2rui2 , SUN Gui2ming2

(1 . Instit ute of Envi ronmental Geology , Chi na U niversity of Geosciences , W uhan 430074 , Chi na ;

2 . Instit ute of Geotechnique S urvey , The Thi rd Geology Pioneer of S hangdong Provi nce , Yantai 264000 ,

Chi na)

Abstract : One of the main tasks in studying saltwater int rusion into coastal aquifer system is to determine

the position of the saltwater2f reshwater interface. For a natural confined aquifer , this position is related to the

roof length of the aquifer extending under the sea. This information can be obtained from fluctuations of con2
fined groundwater level caused by tidal effect of the sea. In the paper , taking account to the density difference

between freshwater and seawater , a three2dimensional density2dependent tidal2effect model is developed in the

Jiahe River basin , Shandong Province , China. The position of the aquifer roof extending under the sea ,

which is called the equivalent boundary toward sea , is determined by converging hydraulic head fluctuations

data observed in the tidal2effect observation experiment . The aquifer parameters near the sea side are also esti2
mated according to tidal fluctuation information.

Key words : tidal effect of groundwater ; variable2density ; seaward boundary ; three2dimensional model.
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