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摘 要：大气降水入渗是北京市地下水补给的主要来源。 为丰富地下水补给量计算方法，以基于遥感数

据的水量均衡法对比传统的地下水位动态法评价求取降水入渗量。 水位动态法计算北京市平原区 2011
年地下水垂向入渗补给量为 17.39×108m3，遥感水量均衡法计算北京市平原区补给量为 13.13×108m3，同

面积区两种计算结果相关性 R2=0.9631。 两种计算方法各有其优缺点及适用条件。
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1999～2011 年 期 间， 北 京 遭 遇 13 年 持 续 干 旱，
年均降水量仅为 480 mm， 为多年平均的 82 %， 年均

形成水资源量 21×108 m3， 仅为多年平均的 56 %， 人

均水资源量仅为 100 m3 左右[1]。 北京市人民政府发布

的《地下水保护和污染防控行动方案》显示， 地下水

是本市供水水源的重要组成部分， 占全市总供水量

的 60 %以上， 2014 年秋南水北调水进京后， 地下水

仍将占全市总供水量的 50 %左右。 由于降水在时间

上分配的不均匀性， 在总径流量中占主要地位的地

表径流循环速度快， 利用率受限制； 而地下径流比

较滞缓， 分布也比较广泛， 无论在时间上和空间上均

可起到一定的调节作用， 大大提高了地下水在水资源

中的价值和地位。 北京平原区地下水补给的主要来源

有大气降水入渗补给、 山区侧向补给、 河渠道入渗补

给、 农田灌溉回归补给以及城市管网渗漏补给， 其中

大气降水入渗补给是最主要的补给来源 [2]。 本文分别

采用应用遥感数据的水量均衡法以及基于地下水位

监测数据的水位动态法， 计算北京市平原区地下水

补给量， 对计算结果进行分析并对研究方法进行适

用性评价。

1 地下水位动态法计算地下水补给量

浅层地下水的补给、 径流和排泄， 即地下水的

垂直和水平运动， 表现为水量的增减变化， 而水量

的变化， 则表现为地下水位的上升和下降， 动态均

衡法是利用地下水位动态变化转化为水量的基本原

理, 计算浅层地下水资源量[3]。
地下水资源评价往往需要在大量基础调查和用

水调研的基础上完成， 评价方法适用于补给与排泄

项数据都能准确获取的区域 [4]， 且其评价精度高度依

赖于这些数据的质量。 而水位动态法不需要逐一计

算地下水各个补排项， 利用区域地下水位动态监测

数据便可获取该区域补给量， 易于操作， 是比较传

统的计算方法， 也是区域或场地地下水资源评价方

法之一， 应用较为广泛， 估算结果精度较高， 常作

为其他方法的验证标准[5-8]。
假定潜水含水层中水位的上升是由地下水的补给

造成的， 因此可以利用公式（1）计算地下水的补给量[8]：
Q补=μ·∑ （ΔH/Δt） ·F （1）

式中： Q补为年总垂向入渗补给量 （106 m3/a）； μ 为地

下水位变化带平均给水度； ΔH/Δt 为单次地下水补给

期水位上升值（m）； F 为计算区面积（km2）。
以上方程假定补给水源进入到含水层以后， 立

即加入到储存量中。 因此该方法的适用时间为单次

补给后数小时到几天以内， 在此时间段后， 进入到

含水层的补给量重新分配， 如潜水蒸发和侧向径流
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等， 此时该方法就不再适用了。 水位动态法可以估算

单次降水对地下水的补给， 也可以估算长期的地下水

补给量（累加得到补给量）。 通过外推地下水位下降趋

势线的最低点， 计算与实际最高水位点之间的差值

ΔH， 分段量测确定出补给区地下水位上升值， 见图1。

本次研究充分利用北京地区地下水动态观测数据

较多的优势， 采用资料较为完整、 数据质量较高的

293 眼潜水观 测 井 来 进 行 计 算， 基 本 均 匀 覆 盖 平 原

区。 地下水位测量频率为 1 天/次， 潜水的年累计水

位上升值由单次上升值累加获得。
根据单井的地下水位累计上升值插值作分区图，

计算不同区间上升值的分布面积， 并按公式（1）计算

平原区入渗补给量。
通过北京市水文地质工程地质大队廖公庄均衡试

验场、 野外抽水试验及原状土室内测定等方法， 对给

水度进行了计算， 结合第四系含水层岩性特征进行汇

总， 见表 1。 最 后 确 定 各 计 算 单 元 的 综 合 给 水 度 在

0.10 ~ 0.24 之间。

在北京平原区范围内， 按 8 个计算分区分别进行

计 算 ， 得 到 平 原 区 地 下 水 的 垂 向 入 渗 补 给 量 为

17.39×108m3， 见表 2。

2 基于遥感数据的地下水补给量计算

本次采用遥感水量平衡方法， 地下水的补给量

被认为是降雨量与蒸散发量、 径流量的差值。 地下

水补给量的计算， 采用公式（2）[10-11]：
R=P-S-ET-ΔS （2）

式中： R 为地下水补给量（mm）； P 为降雨量（mm）；
S 为 多 年 平 均 径 流 量（mm）； ET 为 蒸 散 发 量（mm）；
ΔS 为土壤水储存变化量（mm）。

（1）蒸散发量。 2011 年北京地区总蒸散发量分布

图见图 2。 数据来源为 MOD16 月合成产品， MOD16
产品覆盖范围为有植被区域， 不包括水体、 城市等

无植被覆盖区域， 因此在统计各土地利用类型蒸散

量时不包括水体和城镇， 进行行政区域内蒸散量计

算 时 不 考 虑 水 体 、 城 市 等 无 植 被 覆 盖 区 域 的 蒸 散

量。 如图 2 所示， 2011 年蒸散发量数据范围为 92.9
~1 064.4 mm， 平均值为 410.4 mm。

（2）降雨量。 TRMM 数据具有空间连续、 时间连

续的优势， 在站点数据缺失的情况下， 可以提供足

水
位

/m

时间/d

ΔH

图 1 地下水位上升值 ΔH 确定方法

Fig.1 The sketch map of groundwater-level rising

表1 北京平原区不同岩性给水度统计表

Table1 The distribution of different lithological specific
yield in Beijing plain

岩性
粉质

粘土
粉土 粉砂

粉细

砂

细中

砂

中粗

砂

粗砂

砾石

卵砾

石

μ 0.08 0.10
0.12～

0.14

0.14～

0.16

0.16～

0.18

0.19～

0.21

0.20～

0.25

0.25～

0.28

表2 北京市平原区2011年地下水垂向入渗补给量统计表

Table2 The vertical infiltration recharge of groundwater in
Beijing plain in 2011

计算
分区

城近郊 房山 大兴 通州 平谷 密怀顺 昌平 延庆 合计

计算面
积/km2 988 654 1012 870 340 1392 776 496 6528

补给量/
108m3·a-1 2.96 2.04 3.07 2.73 0.72 3.94 1.40 0.53 17.39

2011 年蒸散发量/mm
97~200
200~300
300~400
400~500
北京市界
建筑区

500~600
600~700
700~800
800~1064
区县边界
水域

0 12.5 25 50km

图 2 北京地区 2011 年蒸散发量分布图

Fig.2 The distribution of evapotranspiration in Beijing in 2011
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够范围和足够时间段的数据。 将 TRMM 估算降水量

与北京市气象局 20 个站点实测降水量进行相关性分

析， 相关性 R2＞0.95 的站点有 6 个， 范围为 0.9 549~
0.9 829， 相关性最低的站点为西北山区 的 佛 爷 顶 站

R2=0.7 815。
图 3 为 2011 年北京地区 TRMM 降雨估值图， 其

分布趋势为西北较少， 东南偏多， 估值范围为 380 ~
710mm， 而根据北京市气象局资料， 2011 年平均降水

量为 572.17mm， 在多年降水序列中为平水年， 气象局

20 个站 点 降 雨 量 克 里 格 差 值 等 值 线 图 范 围 为 309 ~
774 mm（见图 4）， 趋势上具有较一致的分布规律。

（3）径流量。 本次利用 GLDAS 模型估算研究区由

降雨形成的地表径流， GLDAS 模型利用近地表的相对

湿度为驱动数据， 输出径流数据 [12]。 2011 年研究 区

1 月 份 无 降雨， 3 月、 12 月份降雨量很小（为1.1 mm、
2.3mm）， 所以几乎没有径流产生。 年度累计径流深

值 为 0.98 ~ 12.75 mm， 平 均 径 流 深 值 为 3.68 mm。
2011 年全区累计径流量值为 0.62×108m3。

（4）降水入渗补给量。 参考 GRACE 卫星反演北京

土壤水储量变化[13]， 本次土壤水储变量 ΔS=-3.5 mm。
北京市地下水补给量值范围为-556.35 ~ 580.08 mm，
平 均 值 为178.40 mm， 山 区 补 给 量 10.78×108m3， 平

原区补给量为 13.13×108m3（延庆盆地为 0.52×108m3）。

3 计算结果对比

将上述两种方法的计算结果按地下水资源计算

分区进行统计， 结果如表 3 所示。 本次研究城近郊

地下水资源计算分区面积相差较大， 所以此分区数

据不宜进行分析。

通过上述两种方法算出的地下水补给量相关性分

析见图 5， 可以发现其相关性较高， R2=0.9631， 较大

的相对误差主要由于不同方法得到的补给量所包含的

来源不同。 基于遥感数据的水均衡法计算出的地下水

补给量大都小于基于地下水位动态法的结果， 前者没

有考虑河渠渗漏等地表水体渗漏的的间接补给作用，
根据北京市水文地质工程地质大队的地下水资源评价

成果， 这些渗漏量在平水年可达总补给量的 10.20 %
左右。 此外， 房山、 密怀顺地区采用水位动态法计算

时， 受山前地带山区侧向补给作用的影响， 计算结果

更加偏大， 而平谷、 通州地区的计算结果差异， 是由

于 TRMM 数据较气象站实际观测数据处理方法的不

同而降水中心有所偏移造成的。

4 讨论与结论

4.1 讨论

本文采用的两种方法的计算既有相关之处， 也

TRMM 降水值/mm
High：710.21

Low：380.74
0 12.5 25 50km

图 3 北京市 2011 年 TRMM 降雨量图

Fig.3 TRMM precipitation in Beijing in 2011

表3 平原区地下水补给量对比表

Table3 Comparison of groundwater recharge in the plain

分区

补给量/108m3·a-1

水位动态法
基于遥感的

水均衡法
差值 误差百分比

房山 2.04 1.40 0.64 31.37%

大兴 3.07 2.84 0.23 7.49%

通州 2.73 2.42 0.31 11.36%

平谷 0.72 0.93 -0.21 -29.17%

密怀顺 3.94 3.52 0.42 10.66%

昌平 1.4 1.36 0.04 2.86%

延庆 0.53 0.52 0.01 1.89%

总计 14.43 12.99 1.44 9.98%

降水等值线/mm
0 10 20 30km

图 4 北京市 2011 年降水等值线图

Fig.4 Contour map of the precipitation in Beijing in 2011

延庆

昌平
怀柔密云

顺义
平谷

北京市区
门头沟

房山 大兴

通州
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存在诸多差别：
（1）数据获取。 地下水位动态法， 依托于北京市

现有较完善的地下水监测系统， 水位数据比较充分，
水文地质试验场地比较完备、 历史抽水试验参数获取

较丰富； 基于遥感的水均衡法， 优点在于结合了 RS、
GIS 和全球陆面数据同化系统等， 这些技术方法也是

当今的研究热点和发展方向 [14-15]， 其数据来源较为便

捷， 而传统监测系统往往在山区监测点缺乏， 遥感法

能很好的弥补这一不足， 其数据覆盖范围更广， 时间

分辨率也较小。
（2）时空尺度。 地下水位动态法单点的评价尺度

最大为几百米以内的地下水补给量， 时间上也只能提

供次降雨尺度的补给量， 最大的估算时间取决于监测

时间， 从小时到数年； 而遥感能够获取得到面上的空

间分布信息， 文中所涉及的遥感数据都有 10 余年较

长的观测时序， 但该方法在 计 算 时 只 考 虑 了 水 量 总

来源（降水量）和总排泄（蒸散发和地表径流）， 并没

有考虑区域的实际水文地质条件， 然而在现实情况

中， 一个区域年内的补给和排泄来源是相当复杂的，
因此该方法往往使用在大尺度、 长时间序列的补给排

泄量计算上更为精确。 考虑到地下水补给的时空非均

质性， 长期大尺度的补给量与短时小尺度的补给量是

不同的， 因此基于地下水资源评价和管理的问题需要

长期大尺度的地下水补给量， 两种方法均适用， 而基

于类似地下水污染场地的问题则需要点上的补给量，
地下水位动态法更适用， 此外， 随着北京市水资源规

划与管理需求的提升， 其评价单元需要细化到区县甚

至乡镇级别， 此时地下水位动态法也更具优势。
由两种方法结果对比可知， 山前侧向补给影响较

大的区域， 基于遥感的方法计算结果偏小。 只有把

山区平原作为整体统一评价时， 山前侧向补给量属

于内部水量交换， 才可以忽略其影响。
（3）计算精度。 遥感观测属于间接观测， 一般情

况下不能直接得到感兴趣的水文信息， 而需要通过

算法反演， 这些数据因为反演参数较多、 过程比较

复杂， 在精度上存在一定程度的限制。 遥感降雨在

月尺度上总体比较可信， 但是到天尺度、 小时尺度，
仍然存在着较大的不确定性， 通常需要与地面观测

数据进行融合、 评估； 水体、 城市等无植被覆盖区

蒸 发 量 数 据 缺 失 的 问 题 对 结 果 产 生 了 很 大 的 影 响，
影响计算精度； 土壤水的遥感， 总体上可反映出土

壤水在大尺度上的分布趋势， 但是在站点尺度和土

壤水的绝对数值上， 往往相差较大。 如果地下水的

补给量很小时， 各均衡项本身的测量和估算误差要

远大于地下水的补给量， 该方法也不再适用。
地下水位动态法的计算精度在 5~247mm/a[16]。 由

于条件的限制， 给水度往往使用集中式参数， 这些

单个站点的外推值实际上并不能代表较大的计算分

区， 所以该法的计算精度会受到影响； 以行政区界

或水文地质单元划分的计算分区， 一般也不考虑区

内地形地貌、 土壤、 植被类型等具体情况， 对计算

结果也会造成一定程度的影响。
4.2 结论

本文分别以地下水位动态法和基于遥感数据的

水量均衡法求取降水入渗量。 水位动态法计算得到

北京市平原区（城近郊除外）2011 年地下水垂向入渗

补给量为 14.43×108m3， 基于遥感数据的水量均衡法

计算出该区补给量为 12.99×108m3。 使用地下水位动

态法验证基于遥感数据的水量平衡法得出， 两者相

关性 R2=0.96。
两种方法获取数据均比较便捷， 地下水位动态

法基于传统的监测数据， 精度更高， 而基于遥感的

水均衡法更适用于大尺度、 长时间序列的补给排泄

量计算。 两种方法的时空尺度和精度不同， 这是显

而易见的， 但均可以根据不同的评价或规划管理目

的， 估算出区域的地下水补给量。
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A Comparative Study on Precipitation Infiltration Recharge Calculation Methods for Beijing Plain
LI Peng1，2， XU Haili3， PAN Yun4， SUN Ying2， WANG Xinjuan2

（1. China University of Geosciences （Beijing）， Beijing 100083， China；
2. Beijing Institute of Hydrogeology and Engineering Geology， Beijing 100195， China；

3. Potevio Information Technology Co.Ltd.， Beijing 100080， China； 4. Capital Normal University， Beijing 100048， China）

Abstract： The largest source of the groundwater recharge in Beijing is precipitation infiltration. The water balance method based on remote
sensing was contrasted with the traditional water-table fluctuation method of groundwater resources assessment. The total recharge in Beijing
plain in 2011 calculated by the former method is 13.13×108m3. The vertical infiltration recharge of groundwater in the plain calculated by the latter
method is 17.39×108m3. The results show that they have very high correlation, R2=0.9631. Both of methods have the applicable condition with the
advantages and disadvantages.
Key words： groundwater recharge； water-table fluctuation; water balance； remote sensing； Beijing
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