
苏联水平衡研究

汪秉仁

一
、

水平衡研究的愈义 与作用 水平衡

能够定量的揭示和反映 自然界水分循环的规

律和气候因素与下垫面相互作用的结果
。

它

同热量平衡一起
,

是研究流域水文气象规律

的物理基础
。

也是科学地评价水资源的理论

依据和基本的计算方法
。

水平衡要素资料及研究成果正利用于下

列方面
�

�
、

拟订水量平衡
,

全面地评价水资源

与 人类经济活动对水资源和水循环的影响
 

!
、

制作役流计算和预报方法
 

∀
、

进行农业气象和农田潜溉预报
 

#
、

建立水量平衡和河川径流形成的数

学模式
。

二
、

苏联水∃ 平衡研究范围与时段 近

几十年来
,

苏联对水平衡作了广泛的研究
。

就研究的范围而言
,

有世界水平衡
 
北半球

自然带水平衡
,

洲
、

国家水平衡
 
大

、

中
、

小流域水平衡
 区域

、

地段水平衡
。

就地貌

条件论
,

有山 区水平衡 与平原区水平衡
 
就

水体而言
,

有海洋
、

河川
、

湖泊
、

沼泽
、

冰

川等不同水体水平衡
。

以时段长短
,

有多年

平均状态的 年水平衡 旧 历年和水文年 %
,

年内 &汛期
、

非汛期
、

季
、

月
、

旬
、

日乃至

瞬时 % 水平衡
。

水平衡 方程 组成要素
,

结构

特点
,

因面积大小
,

时段长短
,

水体而不同
。

水平衡的研究方法 &水平衡法
、

水热平衡法
,

经验公式法
、

器测法 % 各具特色
。

为了应 用

方便起 见
,

现将其系统分类整理
。

∋
、

弗
·

叶
·

沃多格列茨基
,

奥
·

伊
·

克列斯托夫斯基
,

根据所研 究的面积大小
、

复杂程度
,

确定集水区个别地段与农耕地
、

水库和湖泊名种不同的水量平衡 关系
。

任时段内集水区完整的水量平衡方程为
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—
集水区的降水量

。

口 一口
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口
。

—
从相临集水区流入该集水区的地表

径流量刀
 , ,

其中包括用于农业的调水量
,

以及 经地下 含水层进入该流域的 地下水量口
‘。

∗

—
集水区的水气凝结量

。

专 4

—进 入集

水区或 河道的 《回归水》
。
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—
由集水区排入地表河网

+ , �

和地下河网 + ,

的总径流量
,

,

—
集水

区表 面总蒸发量
。

5

—
河流和集水区供给

的引水量
。

� 一一 由集水区流出的地下径流

量
。

△ (
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一一 土壤表面雪 盖
、

冰壳储 水 量

的总变量
。

△ (
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— 湖泊
、

池塘和水库储

水量的变量
。

△ .
。 “

—
沼泽地和沼泽化地

段 中冰
、

水储量的变量
。

△ 6 。 一一 河槽 和

沟恤河网中储水量的变量
。

△ / � ,
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—
地

表洼地储水量的变鼠
。

△ 1 一 △ 1
3

) △ 1
7

—
整个土壤层及包气带厚度层储水量的变

量
,

其 中△ 1
�

—
上部最 活跃 层

,

△ 1
7

—土壤下伏层
。

△ 2 一 △ 2
3

) △ 2 �

—
整个

含水层地下水储水量的 总变量
,

其中△ 2一
上部含水层

,

△ 2

一
下伏含水层

。

根据所研究 自然地理区的地表性质
、

水

文地质结构和其它特征
3

以及经济用水量和

用水方式的差异
,

水量平衡方程中某些要素

可以舍去使方程形式简化
。

例如 当流域闭合

时
,

没有池塘
、

湖泊和沼泽
,

水汽凝结量极

小
,

水量平衡方程形式 为
�
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。

在年内枯水季节
,
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。



等要素均可略而不 计
,

其方程为
�

( 8 + ) , ) △ 9 ) △ 2
:

对于个别不存在河床的集水区地段一一

坡地或农 田 &不灌也不排 %
,

方程为
�
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式中
�
△ +; —

地下水流出量与流入量

之差
。

对于地下水埋藏较深 &�< 米以上 % 且不

参与上层包气带水循环的地段 &田间% 其方

程为
�

( ) ∗ 8 + 0 ) , ) △ (
3

) △ /0
: 。

) △9
�
) =

式 中
�

=

—
从上部包气带渗入土层下

部的水量
。

年内干热季或在热带
、

亚热带地段水量

平衡方程为
 

( 88 +
0

) , ) △ 9
3

在不 产生地表径流情况 下方程简化为
�

, 8 ( ) △ 9
�

) +
3 。

式中
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3

—
透过整个土体渗漏量

。

应当指出
,

相对多年平均的年水量平衡

方程中所有以△表示水分储量变化的要 素将

成为零
。

计算经验表明
,

在计算�< 一 �> 年时

间年水量 平衡值均低其任一形式水分储变化

都是极小的约 ∋ 一 ∀ 毫米
,

但相对季节周期
,

水分储量变化的多年均值趋于一个常量
。

这

是我们选择水量平衡方程
、

取舍某些要素项

时应 留意的问题
。

对于具有一定水面面积的水库
、

活水湖

泊的水量 平衡方程的一般形式为
�
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式中水量以立方米表示
,

6 。 ?

—
主要河流入水库流量

 6 Χ 二
, 。

—
小溪和水库坡面的侧向流入量

 /
&, 。

一
水面落水量

 / Δ 。

—
库底进入水库的地 下

水量
 / 。 ?

3

、 3 , ,

—
被经济利用的水 库

来水
 6

。 �

—
库岸冰雪覆盖水容量

 从
「

—
建筑物渗漏径流

� / 。 ,

—
用于经济 的

水库引水
 /

“

—
水生植 物占面积

、

沿岸被

淹没及变干面积库面蒸发耗水
 /。

—
经

过船闸和沟床渗漏到水库集水区以外的水量
 

/ 二
。 3

—
水库水量 耗减时沿岸冰雪水量

 

△ / 。 Ε

—
水库储水量变化

 △ / 。

—
主要

河流的河槽和河 口段 漫滩地储水 量变化
 

△ / ∋∋ 。 Φ ,

一一水库库底和沿岸土体中地下水

储量变化
。

对于苏联的夏季内陆湖泊在没有经济需

水的条件下
,

其方程 简化为
�

6 0 。
) 6

。
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。 。
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、
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相对以年为时段的多年平均情况
,

方程

将变成最简单的形式
,

即流入湖泊的总水量

等于总蒸发量
。

对 于闭合流域
,

以年为时段的多年平均

水量平衡方程系由三部分构成
,

降水等于径

流和蒸发
。

对于陆地水量平衡方程 为
�

7
。
二 (

。 一 +  

对于 海洋水量 平衡方程为
�

!
>

8 ( Γ
) +  

对全球水量平衡方程为
� Η 二 .

。

!
、

Ι
3

「安德 列亚诺夫
,

以水热平衡理

论为指导
,

根据 观测 站水热 平衡基本要素
,

对于苏联不同 自然地理带
,

单一 自然地理条

件的小流域年内短时段 &月
、

旬 % 水量平衡

进行了研究
。

河川流域上的大气降水
、

太阳热能
、

蒸

发
、

渗透
、

地表地下径流
,

地表
、

土壤和地

下水储量变化是相互作用相互关联的复杂的

自动调节的过程
。

辐射平衡 &千卡 平方厘米 % 公式
�

ϑ 一 & Κ ) Λ
3

% 0 & ∋ 一 , % 一 ∋

式中
� 0

—
云量截留影响

�

Κ

—
直

接辐射
 Λ

,

—
散射辐射

� & Κ
,

) Λ , % 0

—
达到地面的总辐射量

 ,

—
短波辐射

的地表反射率
 Μ

—
长波有效 辐射反射系

数
 

其消耗基本上取决于现有水分的 总蒸发



Ν , & , 一蒸发量以毫升计
,

Ν 一蒸发替热 %
,

大气乱流热交换 & Ο
3

%
、

土壤热交换 & Ι%
。

下垫面和 近地层的温度和湿度变化 与 ϑ

在 Ν 且 Ο和 Ι 之 间的分 配是相适 应的
。

蒸发量是水热平衡方程的共用项
,

它一

方面取决于进入集水 区的太阳热量
,

另一方

面取决于可供蒸发的水分状况
。

因此
,

在探

讨水量平衡的数学模式时
,

应包括两个 方面

的方程
。

个

热量平衡方程
�

ϑ 二 , Ν十 Ο
。

) Ι

水量平衡方程
�

Ο一 ,
一

卜Κ 十 △ Γ

式中
�

Κ一 ΚΠ 十 Λ
「  △ Γ 一 凡 一 Γ

。

8 △ 昆 ) △ Γ
叨

) △ Γ
, ·  △Γ

、

Θ △ Γ
、 �

) △ Π
。

) △Π
。 3,

) △Π
。  ? 一一 大气降水

·

Κ
、

Κ
‘ 、

Λ
「

—
总径流量

、

地表径流

量
、

地下径流量
 ,

—
蒸发量 &扣除凝结

水之后 %  

△ Γ 一一
4

计算时段内流域水总储量的变

化
 

>
3

、

> 3厂一计算时段末
、

始时的水储量
 

△ Γ
、 、

△ Γ
、、

△凡
;

—
地表

、

包气带
、

地

下水储量的变量
 △ Γ

、 3 、、

△ 殊
、

△ 段
,3 、

△ Π 。

—
相应为雪

、

洼 地
、

河网
、

湖泊储量的变

量
。

为了对河川流域不同深度 &表层
、

包气

带和地下水层 % 的水分交换进行数学描 述
,

增加了下 列水平衡方程
。

&�% 表层 &土壤表面%

Ο8 民 ) Κ
,

) �
3

) △ Γ
, 。

式中 ,
。
一 ∗ Ο

,

∗ 为由植物表面和土壤

表面直接蒸发的降水部分
 Κ

,

8 Κ 一 Λ
; ,

其方程即改为
�

& ∋ 一 ∗ %Ο Θ Κ一 Λ
;

十 =
“

) △ Γ
, 。

&! % 包气带 =
。

8 , ≅ ) △ 民 ) =。
;

由于土坡湿度观侧不是整个包气带而是
�< < 厘米深度以上的 土层

,

当忽略 �< < 厘米

到地下水位土层水分储量变化时
,

即以△ ≅

代替 △ 民
。

即

=
�

之 氏 十 △ ≅ ) = � ,

式 中
�

, ≅

—
土壤总蒸发量

 =, ;

为

包气带 &或∋<&% 厘米土层 % 与地下水之间的 水

分交换量
。

&∀ % 地下水层
�

=
� ;

8 Κ
, ;

) △ Γ
� , 。

河川流域上燕发量由 ,
。
一∗ Ο和 , ≅ 两部

分组成
。

根据试验和推导获得 计算的 方法
�

, ≅ 一 &母
,

一 ∗巧 ≅
厂

≅
;

总蒸发量 , 二 ,
。

) ,
≅

Ρ
, ,

0
3 ,

。 。 Θ ≅
一 入汁

气与 一 入门 下Δ

式中
�

≅
3

一一
3

计算时段内 ∋&% < 厘米 土层

平均有效湿度
,

大约等于 一丛
呻

土丛
; ,

≅
、。 、

!

≅Α 为 计算时段 始末的土壤湿 度
 

蒸发力 ,
。

8 ? Σ &Λ
、

) Λ %

式中尸 二 �
3

!Τ ∀ . �<
“

克 厘 米
’

一空气
密度

。

Σ

—
乱流交换积分 系数以厘 米 秒 表

示  Λ
、

—
在下垫面温度低 时的 饱和空气

比湿 以毫米 表示
 Λ

—
空气出显

。

把比湿

变换 为水汽压
,

置换物理常数并根据 布德科

的建议取其平均值 Σ 二 <
3

Χ∀ 厘米
‘

秒
,

其

最终形式为 ,
3,
一 �5

3

> & Υ 、

一 Υ% 毫米 月
, Υ

值取决于 Λ
,

根据马格努斯公式确定
。

由

于下垫 面植被的温度不能直接测定
,

因此
,

布德科提出 了用空气温度和它的修正项 Κς

一夕 的差值所组成的热平衡方程和 马格努斯

方程联立求
Υ ,

值
。

作者编制 了极其简明的图

解分析法
,

来解上 述两个联立方程而确定
Υ 、。

根据观测值 Υ 和 Υ 、

即求得 ,
‘, 。

然后用利氏

0

艺 〔Ο &
Ρ

,
3

% 一 已
,

」
∋

∗ Θ ∋ 一

—
一

—
Ω

− Ο

Ω Ξ

式 中 艺 Ο一一4
一

Ω 关时段内 降水量 总
�

0

和
,

千
「Ο ‘ % ,

。 , 一 ,
吃、

〕
一

在 ? ,
,

的 0 天内降水 ? 超过蒸发力 氏的总和 &形成

地表径流和渗透 %
。

根 试验 ∗ 与 Ο 关系相当密切
。

制作 了∗



8 Δ& ? % 曲线
。

由 Ο很 容易确定 ∗ 值
。

地下水层水平衡计算可根据 Λ
,

Θ 〔
。, 。 ,

关系曲线求得
。

式中△ 凡
3

值用计算时段 内

地下水动态储量变化公式确定
,

△ 气
,

4

一 双 △ 从
,

拜

—
给水系数

。

对于包含不同地形条件的流域
,

水平衡

各分量 以及关系式中的参数应考虑每一种地

形条件下垫面因素的影响
,

分别加以确定
。

然后根据每一种地形条件所占面积比重取其

均值
。

∀
、

德列尹 耶尔
,

契尔诺卡耶夫
,

根据

水量平衡要素图并选择了�# << 多个流域 的资

料
,

揭示 了北半球水量平衡形成的一般地带

规律性及其水平衡结构特点
。

作者根据水量平衡解析图
,

确定水平衡

系数之 间的关系
�

∗
。
二

Θ
一一总河川径流系数

 

「

2

气 下一
地下与地表径流 比率系数

 

9
∗

3

8 一一  二
一一区域土壤水总收入量

Ψ‘

系数

∗ 。 8 一丽一一 蒸发系数
,

它 表示咙
土坡水总收入量 消耗于蒸发和以地下水形式

补给河流的比率
。

式中
�

Ο一一 大气降水
 ϑ

—
河 川径

流
。

2

—
地下径流

 1

—
区域土壤水总

收入量
 ,

—
区 域蒸发量

。

根据示意图 &略 % 上上述系数之间的位

置关系 &总河川径流和蒸发 %
,

直线 Ζ [ 和

曲线 Ζ Ι Α 限定了这些系数相互关系的范围
。

直线 Ζ [ 反映方程 从 Θ � 一 从
,

当不 产生

地表径流和仅依靠地下水补给河流时
,

例如

在可溶性的石灰岩地区
,

有巨大的岩块和 裸

露的喀斯特
,

这时 2 Θ ϑ
。

曲线 Ζ Ζ Ι Α
,

反

映降落到流域上降水渗透性不 良的情况
—地 下径流进 入河 流水量极小以至趋近 于零

。

由李沃维奇方程得到
�

从 Θ � 一 ∗ ∋� ∗ 1
‘

� 一 ∗
。

∗
·

4 一

—
Ρ� 一 玫 & ∋ 一 犷∴ %

借助于区域 上壤水总收入 量系数和径流

比率系数分析研究 了该区间 根据相应 大陆

流域的实验资料
,

在示意图上
,

可 以区分 出

自然地带的界线
。

� 区代表干早 区水平衡结

构的可能方案
�

沙漠
、

半沙漠
、

干旱草原和

热带草原
 ! 区代表湿润区包括湿润热带草

原地带和森林草原
、

温带
、

亚热带和热带混

交阔叶林
 ∀ 区代表湿润地 区

�

热带雨林
,

热带季风和沿海森林常湿润林
 # 区代表低

热量辐射平衡的冻土带和高山地区
。

#
、

;
3

习
3

卡拉 琴柯
,

;
3

≅
3

尼古

拉也娃利用
’

热带气象站网的资料
,

对热带水

量平衡进行 了研究
。

揭示了区域水同整个自

然地理景观的依赖关系包括气候
、

水文地质

结构
、

地形
、

土壤和植被
。

苏联科学院地理

研究所制作 了水平衡评价的方程系统和最完

全的水资源结构图
。

它 反映 了水
、

土壤和大

气之间的相互关系
。

为 了弥补资料的不足
3

采用了外推法
,

根据研究区域资料对没作研究的地 区进行外

推
。

即查 明总的河川径流及其地表径流或者

区域水总收入量与降水的 关系
。

这种关系不

同 于普通的地域性的降水径流关系
。

他们是

考虑了径流形成的地带性条件绘制的
。

由于

在同一 自然带
,

其综合景观也不是完全一致

致的
。

李沃维奇为了探索区域规律
,

他研究

�锡 联和国外一些 区域的水量平衡
。

在研究

世 界水平衡区域规律时
,

对各地区域性特性

作 了一定的概括
。

从而简化了垂复出现 于各

个大陆的特点
。

>
、

「
3

0
3

列夫切科对灌溉叨归水作

了研究
,

分析 了回归水形成的条件
,

提出 ; 根

据水量平衡方程确定回归水的 方法
。

灌溉回归表面径流的计算
,

与河 川径流

的水文测验法是相同的
,

容易的 地 卜回归

水的确定是 比较复杂
、

困难的
。

这也足我国

水平衡研究较薄弱领域
。



在本著作中提 出了估算这个成分的两种

方法
。

根据 总的水平衡方程和含水层水平衡

方程解决
,

可分为两种情况 &灌溉前和灌溉

时的 %
,

其形式为
�

灌区
�

( ) ≅ 十 乙
。

) +
。。
一 + 「

) +
: ]

一 +
。
一 , 一 ≅Υ

Χ
) △ 2 8 <

灌前
�

(
,

) + 0

子
�
) +

「,

奈一 +
,
一

’
一 +

0 ‘

一 , ) △ 2
‘

8 ⊥

式中
�

(

—
大气降水

 加卜一一灌溉水

量
 7

。

—
干支渠道渗透量

 +
0 ; 、

+0
0 、

丫
一 、

+
。 、

—
分别为由灌溉农田或灌区和

周围流入 和流 出的地下
、

地表水量
 ,

—
灌溉农田和没有灌溉地区的总蒸发量

 

≅
: Χ

—
排放的灌溉余水

 △ 2

—
地表

积水
 △ 认‘一一地下包气带和 △ 2

; 。

地下水

储量变量
。

在没有灌溉情况下
,

表示相同农

田 &地区周围 % 水量平衡要素的特征
。

当有灌概 +
�

和缺乏+;
‘

的情况下
,

利

用这些方程可以计算农田灌溉 地区和灌区周

围的地下径流
。

很 明显
,

在恒等的情况下
,

特别是在研究时期内主要气候因素没有变化

时
,

对于这些方程
,

3

+
「

和 +
。 ‘

之差乃是灌溉

地下径流量
。

并记为
�

耳二 +
。
一 +

,
、 ’

8 & ( ) (
‘

% )

& +0
, ,
一 +

0 0 ,

% ) & +
。
一 +0

‘

%

) &妈
「
一 +

,, 一 ‘

% ) & ,
‘ 一 , % )

&△ 2一 △ 2
‘

% ) Κ一 从
Χ

式中
�

Κ 8 ≅ 十 7 。

—
渠 首引水量

,

回归水 &政% 总量等于
�

政 Θ +∋ 一 丫
‘

3

)

≅
: Χ 8 & ( 一 (

‘

% ) & +
、, ,、一 +

一、,、‘

% )

& +
。
一 +

0 ‘

% ) & +
, � 「
一 +

0 ,
3

‘
% ) & ,

‘
一

, % ) &△ 2 一 △ 2
‘

% ) Κ
。

上式简化为差形式
�

残
3

“ △ ( ) △ +
0  

一 △ + , 3
) △ +

。 3

一
△ , ) △ 2 ) Κ ) ≅

。 Χ

Ι
‘

二 △ ( ) △ +
。 『� 一△ + ,。

) △ +
3 �「
一

△ , ) △ 2 ) Κ

估算灌区地下径 流量形式
�

Ι 「
Θ + 。

一 + 「 ‘

“ &△ 2
, 。 一 △ 2 子

。,

%

) & +
。 ,

,

一 + Χ
「

% ) ∗
‘

) ∗ % )

&Φ 一 Φ
‘

%

没有灌溉区域含水层方程计算方法为

一 △ 2奈
。
二 + 。 「 一 +

「 ‘

一 ∗
‘

) Φ
‘

对于灌溉 区域同一含水层 方程为

一 △ 2
; 。

8 丫
, ,

一 ∗ ) Φ
。

∗ 一 ∗
‘

和 Φ一 Φ’之 差相应地用△ ∗ 和△ Φ

表示
。

将上式 改为
�

残
3

“ &△ 2 「 ,
一△ 2于

。 % ) △ + ‘、

一
△ ∗ 十 △ Φ

。

式中
�

∗
、

∗

一
相应于灌区和非灌区

包气带地下水流量
。

Φ
、

Φ
’

为灌区和非灌 区

由于大气降水和灌溉水渗透所形成的地下水

的补充储量
。


