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摘要  巴丹吉林沙漠腹地高大沙山和湖泊的形成机理一直是学术界研究的热点, 其中关于高大

沙山上大气降水能否入渗补给地下水一直存在较大争议. 本文基于沙漠腹地的 2 年降水观测和

沙漠边缘的长时间尺度降水资料, 结合概率分布模型和日降水极值重现期分析, 对沙漠地区的

降水等级进行了划分, 并利用沙漠腹地的自动气象站和涡度相关系统的观测数据, 对不同等级

降水事件后的沙山蒸发进行分析. 结果显示, 沙漠地区的降水事件可分为 3 类, 即 5 mm 以下的

常规降水事件 CP(占总降水的 90%以上)、20 mm 左右的普通年份最大日降水 OAM 和数十年一

遇的极端强降水事件 EP. CP 和 OAM事件后, 降水分别约需 1~3 d 和 3~4 周可被蒸发出地表, EP

事件后水分则需较长的时间方可蒸发出地表. 三类降水事件的累积蒸发与累积降水表明, 高大

沙山上的大气降水对地下水没有显著补给作用. 本研究对深入探讨巴丹吉林沙漠腹地湖泊群的

形成机理有重要价值. 
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巴丹吉林沙漠腹地因广泛分布相对高度逾 300 m

的高大沙山和众多湖泊 , 一直以来都是地学界关注

的热点[1~7]. 在降水稀少、蒸发力甚大的沙漠腹地, 由

于缺少地表径流 , 湖泊的存在必然受到了地下水补

给 , 而地下水又源于何处? 早期的学者认为沙漠腹

地的高大沙山具有“汇水”作用[8~11], 即沙丘沙自身较

大的松散性 [7]可使沙山上的大气降水迅速入渗补给

地下水, 进而补给湖泊, 尽管该区降水稀少, 但沙山

汇水面积约为湖泊面积 10 倍, 故可平衡湖泊的蒸发

损失. Chen 等人[3]却指出源于祁连山及青藏高原的冰

雪融水渗漏 , 通过断裂带补给了巴丹吉林沙漠地下

水和湖泊. 因此, 巴丹吉林沙漠腹地沙山上的大气降

水能否入渗补给地下水始终存在较大争议. Yang 等

人 [1]基于水量平衡计算和水化学数据分析结果指出, 

巴丹吉林沙漠东南部的地下水主要由大气降水下渗

补给 . 赵景波等人 [12]实测了腹地高大沙山不同部位

沙层剖面含水量的垂直变化趋势 , 认为沙漠腹地水

分存在“正平衡”, 即大气降水可快速入渗至沙山中

下部. 然而, 陈建生等人[5]跟踪测量了沙漠腹地降水

事件后的沙层含水量变化, 发现 10.6 mm的降水仅能

下渗至 13 cm 深处, 并于 1 周内被逐渐蒸发. 董春

雨 [13]在该沙漠腹地实施的人工模拟降水实验表明 , 

30 mm 的降水仅能下渗 40 cm 左右, 不存在继续入渗

补给地下水的可能. 早期的能量平衡试验显示[6], 由

于沙漠地区蒸发力较强 , 巴丹吉林沙漠腹地高大沙

山上的大气降水和凝结水皆可被完全蒸发 . 基于上

述不同观点 , 本文利用位于巴丹吉林沙漠腹地的自

动气象站和涡度相关系统获得的第一手观测数据 , 

在揭示腹地降水特征的前提下 , 分析腹地不同降水

事件之后的沙山蒸发过程 , 旨在为巴丹吉林沙漠腹

地沙山上的大气降水能否入渗补给地下水的研究提

供科学依据. 
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1  观测试验与数据处理 

1.1  观测试验 

巴丹吉林沙漠(图 1)位于中国内蒙古阿拉善高原

西部, 其范围大致为合黎山、北大山以北, 拐子湖、

古居延泽之南 , 雅布赖山之西北 , 黑河正义峡出山

口、弱水东岸至古日乃湖以东, 东西长约 442 km, 南

北宽约 354 km, 面积约 5.21 万 km2, 系中国第二大沙

漠 [ 1 4 ] .  该区夏季平均气温 25.3℃ ,  冬季平均气温

9.1℃, 平均气温年较差达 34.4℃, 属典型的“冷沙

漠”[15]. 沙漠南缘年降水量为 90.1~115.4 mm, 北缘仅

35.2~42.9 mm, 区域多年平均约 76.9 mm[16]. 本研究

小组于 2009 年 12 月首先在沙漠腹地的苏木巴润吉林

丘间地处布设了 Vaisala MAWS301 型自动气象站(图

1, 以下简称 V1 站), 其中降水的观测频率为 1 h 一次. 

2012 年 3 月 22 日于苏木巴润吉林东部高大沙山的中

下部建立了涡度相关(eddy covariance, EC)系统(图 1, 

以下简称 E1 站), 拔湖(相对于苏木巴润吉林)高度为 

80 m, 其中 CO2/H2O 分析仪(Li-Cor, LI-7500A 型)和

三维超声风速仪(GILL, R3-50 型)安装于 2.5 m 高处, 

观测频率皆为 10 Hz. 除此之外, 温湿传感器(Vaisala, 

HMP155 型)安装于 2 m 高处, 以观测气温和相对湿

度; 四分量辐射表(Hukseflux, NR01 型)安装于 1.5 m

高处, 以观测向上/下短波辐射通量和向上/下长波辐

射通量; 自校准型土壤热通量板(Hukseflux, HFP01SC

型)安装于 15 cm 深处以观测土壤热通量; 土壤温度

传感器(Campbell Scientific, ST-100 型)安装于 2 和  

15 cm 深处(用以估算 0~15 cm 的土壤热通量); 土壤

湿度传感器(Decagon, EC-5 型)分别安装于地下 45 和  

 

图 1  观测点地理位置示意图 

65 cm 深处; 上述气温、相对湿度、四分量辐射、土

壤温湿度和土壤热通量皆选用 30 min 平均值. 同时, 

配备了翻斗式雨量筒(Onset, HOBO R3-GM 型)用于

E1 站大气降水的实时观测. 本文所用 V1 站观测的降

水数据起止时间为 2010 年 1 月 1 日~2011 年 12 月 31

日; E1站的观测数据起止时间为 2012年 3月 25日~10

月 31 日(其中 2012 年 5 月 9 日~6 月 26 日因 CO2/H2O

分析仪故障导致观测中断). 上述所有沙漠腹地的观

测数据皆以北京时间为准. 另外, 沙漠南缘的阿拉善

右旗气象站(图 1)日降水资料源于中国气象科学数据

共享服务网. 

1.2  数据预处理 

运用 EddyPro Express 软件对 EC 的 10 Hz 原始

数据进行了野点去除、趋势订正、二次坐标旋转[17]、

时间延迟修正、感热通量的超声虚温修正 [18]、频率

响应修正[19]和 WPL 修正[20], 最后求解出 30 min 平均

的感热通量 H 和潜热通量 LE. 与此同时, 基于 Kljun

等人[21]提出的通量足迹模型计算了观测期内 E1 站的

平均通量源区(flux footprint), 结果显示 , 通量的最

大贡献源来自距离观测点东南部 42.7 m 处, 90%的源

区位于 116.9 m 范围内, 而此区域内的地形较为平坦, 

基本满足通量观测要求 , 且 E1 观测点距离湖泊在

1000 m 以远, 故本文所用 EC 的观测数据, 排除了下

垫面非匀质性(指沙漠与湖泊交错)对涡度相关系统

带来的影响 [22], 所测能量与物质通量皆代表典型沙

丘表面. 最后, 在估算了 0~15 cm 土壤热存储的基础

上, 笔者利用 OLS 法[23]评估 EC 数据的整体质量, 得

到该区能量闭合度为 85.9%(详细计算过程参见文

献[24]), 与诸多观测试验相近[23,25,26], 表明 E1 站的

观测数据有较高的可信度.  

2  沙漠降水特征 

2.1  沙漠腹地的降水观测 

准确揭示沙漠腹地大气降水的蒸发与入渗过程

需首先了解腹地的降水规律. 笔者选取 V1 站 2010

年 1 月 1 日~2011 年 12 月 31 日期间的连续观测数据

以分析沙漠腹地降水特征. 由图 3 可见, 沙漠腹地年

降水量和年降水日数(日降水量0.1 mm 为一个降水

日)皆较少, 2010和 2011年腹地年降水量分别为 100.6

和 72.8 mm, 年降水日数分别为 48 和 23 d. 除此之外, 
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沙漠腹地绝大多数(占 91.5%)日降水量不超过 5 mm; 

单日降水量逾 20 mm 的现象较为罕见, 此两年间仅

于 2010 年 5 月 25 日和 9 月 20 日分别出现了 23.8 和

22.4 mm 两次较强的降水事件. 对比腹地与外围降水

特征(图  2)可知, 腹地与南缘阿拉善右旗日降水量的

年内降水分布趋势(主要出现在 5~9 月)和日降水量等

级分布(皆以5 mm 为主)极为相似.  

2.2  长时间尺度的沙漠地区日降水量统计特征 

鉴于上述腹地降水分析仅基于 2 年的观测数据, 

笔者又统计了沙漠南缘阿拉善右旗气象站 1960~ 

2011 年的日降水数据(图略), 发现其年降水量和年内

降水日数皆有较大波动, 二者变异系数分别为 0.25

和 0.14. 1960~2011 年间 , 年降水量变化范围为

59.2~188.1 mm, 平均值为 116.3 mm. 年降水日数介

于 28~54 d, 平均 40 d a1, 亦即沙漠地区一年中约

10%的天数发生降水. 除此之外, 就年内最大日降水

量(annual maximum, AM)而言, 1960~2011 年间, 有

24 a 的 AM 小于 20 mm; 另外的 28 个统计年中, 每

年日降水20 mm的现象亦仅 1~3次(图 3). 上述分析, 

一方面表明腹地的 2 年降水观测结果与沙漠地区降

水的平均状态较为接近, 可代表腹地的降水特征; 另

一方面, 也证明笔者推出的巴丹吉林沙漠“日降水多

为 5 mm 以下, 大于 20 mm 的现象较为罕见”之结论

有较高的可信度, Zhao 等人[27]在该沙漠邻近地区的

研究亦支持这一结论.  

就强降水而言, 1960~2011 年间阿拉善右旗气象

站日降水 30~40 mm 的事件仅有 7 次, 40 mm 以上仅

2 次(其中发生于 1974 年 7 月 30 日的 50.3 mm 降水

事件是沙漠地区近 52 年的最大日降水), 可见沙漠地

区发生强降水的频率极低 . 关于中国塔克拉玛干沙

漠[28]、南美阿塔卡马沙漠[29]的强降水研究亦有类似

结论. 与此同时, 为了重建降水极值分布特征, 笔者

对阿拉善右旗气象站 1960~2011 年间各年 AM 序列

进行频率分布统计[30], 对比了 60 种概率分布模型的

拟合效果, 并用 Kolmogorov-Smirnov 法检验各概率

分布模型的拟合优度 [31,32], 比较各模型的理论分布

函数与经验分布函数的差值 D[32], 结果发现, 四参数

的 Burr 概率分布对应的差值最小(D=0.05561), 其拟

合效果最优(图  4), 且置信水平在 99%以上. 按照极

值重现期的定义 [33], 如果某一气候要素极值的概率

分布函数为 F(x), 那么该气候要素极值 T 年一遇的重

现期为 T=1/F(x). 据图 4 计算, 阿拉善右旗 50 年(即

F(x)=0.02)一遇的年内最大日降水 AM45.3 mm. 与

此同时, AM20 mm 的概率为 0.335, 表明理论上巴

丹吉林沙漠约每 3 年才出现 1 次日降水超过 20 mm

的现象. 

3  沙漠腹地陆面蒸发特征 

基于上述巴丹吉林沙漠降水特征的分析 , 笔者

将该沙漠降水分为 3种: (1) 常规降水事件(conventional 

precipitation, CP), 指小于 5 mm 的降水事件, 腹地约

90%的降水记录皆属此类(图 2); (2) 普通年份的最大

日降水(ordinary annual maximum, OAM), 即约 20 mm

的降水事件, 过去 52 年来, 部分年份可发生 1~3 次

OAM 事件, 部分年份甚至无此现象(图 3); (3) 极端

强降水事件(extreme precipitation, EP), 指 40 mm 以

上的降水事件, 其出现的概率极低, 属几十年一遇的 

 

图 2  2010~2011 年沙漠腹地 V1 站(a)与沙漠南缘阿拉善右旗气象站(b)日降水量 
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图 3  阿拉善右旗 1960~2011 年内最大日降水分布及每年日

降水≥20 mm 天数 

 

图 4  阿拉善右旗年内最大日降水频率分布(柱状)与四参数

Burr 拟合(曲线) 

现象, 例如 1960~2011 年间, 沙漠南缘的阿拉善右旗

仅发生 2 次极端强降水事件(图 3).  

3.1  常规降水事件 CP 后的沙漠陆面蒸发 

2012 年 4 月 11 日 09:56~11:15 沙漠腹地发生了

1 次 4.0 mm 的降水事件(图 5(a)). EC 在降水结束 4 h

后即恢复正常观测(图 5(b)), 结果显示, 16:00 时沙漠

地表的潜热通量 LE 最高可达 500 W m2, 波文比

(H/LE)甚至小于 0.1, 远低于晴天沙漠地区波文比 . 

时至夜晚地表温度开始降低 , 因降水后空气中水汽

含量较大, 当地表温度降至露点温度以下时, 出现明

显的凝结现象(即 LE 为负). 4 月 12 日上午 LE 逐渐升

高, 暗示强烈的蒸发作用仍在持续. 结合累积蒸发量

可见(图 5(b)), 从 4 月 11 日 16:00~4 月 12 日 14:00(共

22 h)累积蒸发即超过 4.0 mm, 表明 4 mm的降水事件

结束后的 1 d 内, 其水分即被全部蒸发. 

3.2  普通年份最大日降水事件 OAM 后的沙漠陆

面蒸发 

2012 年 6 月 27 日 02:37~12:19 发生 1 次 12.6 mm

的降水事件(持续时间约 10 h), 6月 28日 17:13~20:09

发生 1 次 7.8 mm 的降水事件(持续时间约 3 h), 相隔

1 d 的 2 次降水事件累积降水量达 20.4 mm(图略), 笔

者将 2 次降水事件作为一个整体, 按沙漠地区普通年

份的最大日降水量 OAM 分析. 

由图 6(a)可见, 6 月 27 日中午降水停止后的 12 h

内, 陆面蒸发量即达 2.3 mm, 之后的 6 月 28 日(辐射

观测显示为阴天)亦有 2.8 mm, 6 月 29 日蒸发量甚至

达到 3.6 mm, 但之后随着沙山表层含水量的减小, 

蒸发亦开始减小. 截至 7 月 3 日 15:00 再次发生降水

之前, 其累积蒸发量达 13.4 mm, 暗示降水结束后约

6 d 内已有 2/3 的降水被蒸发. 地表蒸发速率随 7 月 6

日降水事件而增大, 之后亦逐渐减小, 7 月 17 日与之

类似(图 6(a)). 总体而言, 从 2012 年 6 月 27 日 0 时

~7 月 20 日 12 时(7 月 20 日 12 时以后即出现强降水), 

观测点 E1 处累积降水量 28.0 mm, 而累积蒸发为

26.2 mm(图 6(b)), 仅剩余 1.8 mm 尚未蒸发出地表,  

 

图 5  2012 年 4 月 11 日 E1 站降水历时曲线(a)和降水结束后的 LE 与累积蒸发(b)  
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图 6  2012 年 6 月 27 日 0:00~7 月 20 日 12:00 期间 E1 站日降水与日蒸发(a)以及累积降水与累积蒸发(b) 

倘若延续无降水现象, 应于一周内即可完全蒸发. 另

一方面, 上述时间段内土壤湿度观测表明(图 7), 45 

cm 深处沙层体积含水量略有增大, 而 65 cm 深处沙层

体积含水量始终未见明显变化 , 暗示该时段内湿润

锋前到 45~65 cm 之间, 亦即 20 mm 左右的大气降水

未入渗至 65 cm 以下, 所以不可能对地下水有补给作

用. 陈建生等人[5]亦曾对该沙漠降水事件后的地表湿

沙层进行连续测量, 指出 10.6 mm的大气降水只能渗

入地下 13 cm 左右, 且在降水结束后 1 周内被蒸发出

地表, 这与本文结果较为一致.  

3.3  极端强降水事件 EP 后的沙漠陆面蒸发 

2012 年 7 月 20 日中午起, 沙漠腹地发生了 1 次

43 mm 的极端强降水事件 EP. 该降水事件发生于

12:42~18:06, 期间 13:00~14:00 的小时降水量达 26 

mm, 略大于塔克拉玛干沙漠腹地曾报道的 19.6 mm h1 

 

图 7  2012 年 6 月 28 日 0:00~7 月 20 日 0:00 期间 E1 站 45

和 65 cm 处沙层体积含水量变化 

的降水强度[34]. 当日处于沙漠南缘的阿拉善右旗气象

站亦有 48.8 mm 的降水记录, 证明腹地观测较为准确.  

7 月 20 日降水结束后的第一天(即 7 月 21 日), 陆

面蒸发量达 3.3 mm, 随后的 5 d 内, 日蒸发量平均可

达 1.7 mm, 指示强烈的蒸发过程. 随着表层含水量

的逐渐降低, 地表蒸发速率减缓, 因此 7 月 27~28 日

蒸发量降至 0.5 mm 左右. 与此同时, 随着降水的再

次发生, 陆面蒸发回升, 持续一段时间后蒸发又逐渐

减小(图 8(a)). 需要指出, 即便蒸发较为缓慢, 然因

湿沙层水分含量较小 , 故必然不足以下渗补给地下

水. 当然, 越强的降水事件会使渗入沙层的深度越大, 

故其蒸发出地表所需之时间亦越长 , 但很难能下渗

数米深而补给地下水. 具体而言, 从 7月 20日起进行

累积蒸发至 9 月 1 日的 43 d 内(图 8(b)), 累积蒸发即

达到 45.5 mm, 超过了极端降水事件的 43 mm, 暗示

EP 降水已被蒸发出地表.  

4  讨论 

尽管存在能量不闭合现象[23]和 EC 自身的随机

误差[35], 然而 EC 仍被视为测量生态系统蒸散发最为

准确的手段之一[36], 并在森林[37]、草原[38,39]、农田[26]、

荒漠 [40,41]等蒸散发研究中得到了广泛应用. 本文利

用位于沙漠腹地沙山中下部的 EC 所测数据分析了不

同降水事件后的沙山蒸发过程, 结果显示, 即便是大

于 40 mm 的极端降水事件, 水分亦难以入渗补给地

下水 , 表明巴丹吉林沙漠腹地湖泊水分主要来源并

非大气降水. 需要指出, 沙漠腹地的降水历时一般较

短, 而陆面蒸发系持续性过程. 例如, 就强降水事件

后累积降水与累积蒸发的变化而言(图 8(b)), 随时间

推移, 二者之差逐渐减小, 表明极端降水事件后, 湿 
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图 8  2012 年 7 月 20 日~10 月 31 日 E1 站日降水与日蒸发(a)和累积降水与累积蒸发(b) 

润锋首先前进至沙层的某一深度 , 然而累积蒸发一

直“追赶”累积降水, 暗示降水又被逐渐蒸发出地表.  

在降水稀少的干旱地区 , 研究大气降水能否入

渗补给地下水对当地水资源的合理利用有重要意义. 

Xu 等人 [42]基于矩阵分布式蒸渗仪的观测结果指出, 

河西沙漠地区至少 91%的降水会被蒸发出地表, 剩

余部分则保存于沙层中 . 毛乌素沙地的蒸发入渗实

验显示, 10 mm 的降水可于 15 d 内蒸发出地表[43]. 黄

土高原地区土壤水、大气降水和地下水的稳定氢氧同

位素和水化学数据分析表明 , 当地的大气降水不能

入渗补给地下水 [44]. 然而本课题组在巴丹吉林沙漠

的野外考察发现 , 一般情况下地表的干沙层仅仅厚

20 cm 左右, 其下即为明显的湿沙层. 顾慰祖等人[6]

所测高大沙山 2 m 深处孔隙水含水量可达沙丘田间

持水量的 65%, 绝非沙漠地区稀少的降水量所能支

持的. 早期的高大沙山陆面能量平衡实验表明, 沙山

的年蒸发量大于凝结水与大气降水之和 , 故有学者

推测沙山下部的地下水补给了陆面蒸发 [6]. Chen 等

人[3,5]认为地下水通过薄膜水形式流到非饱和沙漠中

形成湿沙层, 湿沙层的薄膜水通过蒸发向地表排泄, 

沙山湿沙层的水分源于地下水 , 地下水将沙颗粒黏

结在一起, 大大提高抵抗风蚀的能力, 形成了固定沙

山, 即地下水维系了高大沙山和湖泊景观. 同位素研

究结果表明 , 巴丹吉林沙漠地下水的氘氧同位素值

异常 [1,5], 偏离全球大气降水线 [3,5], 暗示该沙漠腹地

的地下水受到强烈蒸发, 并得到了沙层 40 cm 以下的

土壤水中氘氧同位素分析的验证 [45]. 相关研究表明, 

在临界蒸发深度以上 , 埋深越大的潜水蒸发越

弱[46,47]. 本研究中 E1 站位于苏木巴润吉林东部高大

沙山的中下部, 海拔较该湖高 80 m, 地下水埋深较

大, 受到的干扰因素与不确定性增大, EC 在长时期

无降水背景下测定的沙漠蒸发受到限制.  

5  初步结论 

(1) 巴丹吉林沙漠腹地 2 年的降水观测和沙漠边

缘长时间尺度的降水资料分析表明 , 该沙漠地区降

水可划为 3 类: ① 小于 5 mm 的常规降水事件 CP, 

占沙漠地区降水的 90%以上; ② 普通年份的最大日

降水 OAM, 指 20 mm 左右的降水事件, 约每 3 年发

生 1 次; ③ 极端强降水事件 EP, 指 40 mm 以上的降

水事件, 系数十年一遇的现象. 

(2) 据位于高大沙山中下部的 EC(拔湖高度 80 m)

和降水观测数据分析显示 , 沙山上的常规降水事件

(CP)和普通年份的最大日降水(OAM)皆不能入渗补

给地下水, 前者在 1~3 d 内可被完全蒸发, 后者约 3~ 

4 周可被完全蒸发 . 数十年一遇的极端强降水事件

EP 后, 水分渗入沙层的深度较大, 需较长的时间方

可蒸发出地表 , 但亦不会入渗补给对地下水 . 总之, 

巴丹吉林沙漠腹地高大沙山上的大气降水对地下水

没有显著补给作用.  
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