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地下水流动对砷迁移的影响：

大同盆地试验场的观测与模拟
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摘要：地下水流动特征对水文地球化学特征具有重要控制作用，研究分析了大同盆地地下水流动特征对高砷水迁移的影响．

以山阴县桑干河南岸地下水试验场（ＳＹＦＳ）的监测数据为基础，建立了河岸带三维非稳定地下水流模型．结果表明，灌溉在很

大程度上影响着地下水位动态变化．灌溉活动减慢了地下水埋深和水平地下水流速，加速了不同岩性地层之间的垂向水量交

换．粉土（Ｌ１、Ｌ２、Ｌ３和Ｌ４）、粘土１（Ｌ５）和砂１（Ｌ６）之间始终存在由上至下的垂向水量交换，粘土２（Ｌ７）、砂２（Ｌ８）、粘土３

（Ｌ９）和砂３（Ｌ１０）以水平水量交换为主．灌溉水和大气降水从地表向下垂直入渗至含水层的过程中，推动了地表和包气带沉积

物中的砷逐渐向下迁移；到达含水层后，水平交换量占主导，地下水在水平方向上频繁的水量交换促使Ａｓ在含水层中发生水

平迁移．

关键词：地下水流场；砷；山阴试验场；大同盆地．
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　　居民长期饮用高砷地下水导致的砷中毒，已经

给世界很多地区的人体健康带来了严重危害，包括

孟加拉、印度、中国、墨西哥、智利、美国和阿根廷

（Ｎｉｃｋｓｏｎ犲狋犪犾．，１９９８，２０００；Ｓｍｉｔｈ犲狋犪犾．，２０００；
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ＭｃＡｒｔｈｕｒ犲狋犪犾．，２００４；ＣｈａｒｌｅｔａｎｄＰａｌｙａ，２００６；

Ｂｅｒｇ犲狋犪犾．，２００７）．位于山西省的大同盆地，地下水

中砷含量异常，长期饮用高砷地下水已造成该区近

万居民地方性砷中毒（Ｇｕｏ犲狋犪犾．，２００３；李军等，

２００５）．

地下水经常参与自然界的水循环，并在流动中

不断与周围介质（大气、地表水、岩石）相互作用．地

下水中元素迁移、聚集与分散不能脱离地下水的流

动，水动力特征不同，水化学特征也不相同．因此，在

研究元素在地下水系统中的迁移转化时，必须将水

文地球化学与地下水运动结合起来研究．目前，已有

很多学者将地下水流动系统和砷在地下水中的迁移

释放耦合起来研究（Ｈａｒｖｅｙ犲狋犪犾．，２００６；Ｋｌｕｍｐ犲狋

犪犾．，２００６；Ｐｏｓｔｍａ犲狋犪犾．，２００７；Ｓｔｕｔｅ犲狋犪犾．，

２００７）．Ｂｅｎｎｅｒ犲狋犪犾．（２００８）在分析柬埔寨湄公河三

角洲区域复杂的水文地质条件基础上，建立了该区

理想二维垂向剖面地下水流模型，研究了地下水流

动对含水层中砷浓度的影响，提出含水层中的砷主

要来源于浅层含水层（２～１０ｍ）．Ｎａｋａｙａ犲狋犪犾．

（２０１１）利用三维地下水流动模型评价近３０年孟加

拉Ｓｏｎａｒｇａｏｎ地区高砷含水层地下水的流动路径，

分析了砷的来源和迁移机理，推测出该区高砷地下

水的形成主要受地下水垂向运移控制，地下水水平

流动的影响可以忽略．Ｋｌｕｍｐ犲狋犪犾．（２００６）利用环

境同位素分析技术（３Ｈ和３Ｈｅ／４Ｈｅ）分析了孟加拉

地下水位的时空变化，并建立了地下水流概念模型，

得到地表水补给和地下水力梯度的变化与砷在地下

水中的迁移有重要关系，而灌溉水再入渗的影响可

以忽略．在大同盆地，前期研究都只是采用水化学手

段来探讨浅层含水层砷的空间分布（Ｇｕｏ犲狋犪犾．，

２００３；ＧｕｏａｎｄＷａｎｇ，２００５），以及通过沉积物的矿

物和地球化学特征来分析大同盆地砷的来源和形成

机制（Ｘｉｅ犲狋犪犾．，２００８）．到目前为止还没有系统开

展过大同盆地的水文地质过程对砷在含水层中释放

迁移的影响．

因此，本文通过建立大同盆地山阴试验场河岸

带非稳定三维地下水流模型，利用校正后的模型，分

析地下水流的时刻变化特征，并将其变化与地下水

中Ａｓ浓度的变化进行耦合分析，研究地下水流场

的变化是如何影响砷在地下水中的释放和迁移的．

１　试验场描述

大同盆地位于山西省东北部，山西地堑系的北

端，呈北东－南西向展布，是一个新生代断陷盆地

（王焰新和葛·马·斯贝译尔，２０００）．盆地东西长

２５０ｋｍ，南北宽３３０ｋｍ．区内主干河流有桑干河和

南洋河，桑干河是本区主要河流，发源于盆地西南宁

武县的管涔山，由西南向东北贯穿整个盆地流入河

北阳原盆地，其主要支流有黄水河、御河、浑河等．属

东亚季风区，冬季寒冷干燥，夏季温暖湿润，蒸发强

烈．年平均降水量２２５～４００ｍｍ，且集中在七、八月

份；年平均蒸发量大于２０００ｍｍ，属温带半干旱地

区干草原栗钙土地带．年平均气温约６．５℃（Ｗａｎｇ

犲狋犪犾．，２００９）．

山阴试验场位于大同盆地山阴县桑干河南岸，

南北长８０ｍ，东西宽３０ｍ．共有２０个监测井群，呈

长方形矩阵排列（图１ａ）．垂直与河岸方向上，井群

离河岸的距离分别为５ｍ、１０ｍ、２０ｍ、４５ｍ、８０ｍ，

平行于河岸方向上，每两个井群之间的距离为

１０ｍ．每个井群以“巢式”形式用冲击钻来成井，每

个钻孔（直径５００ｍｍ）内分别安装３个不同深度的

ＰＶＣ监测井管（外径９０ｍｍ，壁厚４．３ｍｍ），滤管深

度分别为地面以下１１ｍ、１５ｍ、２０ｍ深度处（图

１ｂ），３个井管呈三角形分布，每个井管距离孔壁

７５ｍｍ，每两个井管之间距离１２０ｍｍ．井管安装以

后，用石英砂回填滤水管位置，然后用粘土球回填至

地表．

山阴试验场地层主要为第四系沉积物，中下部

多为湖积的淤泥质粘土、粉质粘土和亚砂土，含丰富

的有机质；上部和河流两岸主要为冲积的亚砂土，河

床两侧分布粉砂．第四系冲积－湖积沉积的松散沉

积物是其主要含水岩组，主要包括３个含水层（图

１ｂ，图１ｃ），从上到下依次为砂１、砂２、砂３，厚度分

别为１．５ｍ、３ｍ、４ｍ；粘土１、粘土２和粘土３将这

３个含水层分隔开，厚度分别为１ｍ、３ｍ和２ｍ；粉

土层覆盖于粘土１之上，厚度约１０ｍ，其中夹杂着

一些不均匀的粘土透镜体．值得注意的是，砂３的实

际厚度要大于４ｍ，但由于本次研究钻孔深度只有

２５ｍ，因此砂３的底板不能精确定位．地势总体较

平坦，地下水流动缓慢．整体上含水介质比较均匀，

可概化成均质各向同性．

试验场建成后，静置４个月，然后开始同时监测

地下水埋深和地下水砷含量．所有监测井都用来监

测地下水位和砷含量的时空分布，每月监测一次

（２０１１年２月—２０１１年１１月）．地下水位用地下水

简易监测装置（水位计）来测试，并采用地下水埋深

（以地表面零基准面）来表示．试验场内地下水埋深

８７８
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图１　（ａ）山阴试验场平面图和监测井；（ｂ）穿过桑干河的地层剖面；（ｃ）平行桑干河的地层平面
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图２　（ａ）２０１１年５月份试验场地地下水位等值线图；（ｂ）地下水位随时间的波动，ｗｅｌｌ１２，ｗｅｌｌ２２，ｗｅｌｌ３２，ｗｅｌｌ４２，ｗｅｌｌ５２

Ｆｉｇ．２ （ａ）ＣｏｎｔｏｕｒｍａｐｏｆｗａｔｅｒｌｅｖｅｌｏｂｓｅｒｖｅｄｉｎＭａｙ２０１１；（ｂ）Ｔｅｍｐｏｒａｌｃｈａｎｇｅｏｆｗａｔｅｒｌｅｖｅｌａｔｗｅｌｌ１２，ｗｅｌｌ２２，ｗｅｌｌ

３２，ｗｅｌｌ４２ａｎｄｗｅｌｌ５２，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ

的时空变化规律见图２ａ和２ｂ，地下水埋深季节响

应明显，５月份最小，９、１０月份最大，一年内地下水

埋深波动范围在０．５～０．６ｍ之间．空间上，地下水

埋深随离河岸距离的增加而减小，且无论是风水期

还是枯水期，宏观上均为地下水补给地表水．

地下水样品用蠕动泵抽取，速率控制为

８００ｍＬ／ｍｉｎ，现场测定水温、ｐＨ、电导率（犈犮）等水

质参数，水样经０．４５μｍ微孔滤膜过滤后装入酸洗

的５０ｍＬ聚氯乙烯瓶中，加入２ｍＬ高纯硝酸，使样

品的ｐＨ＜２，并立即送回实验室，用电感耦合等离

子色谱（ＩＣＰＭＳ，ＰｅｒｋｉｎＥｌｍｅｒ，ＵＳＡ）检测地下水中

的砷含量．用克里格插值得到砷的二维垂向剖面和

二维水平剖面的空间分布．

２　数值模型

研究应用 ＭＯＤＦＬＯＷ 软件（ＭｃＤｏｎａｌｄａｎｄ

Ｈａｒｂａｕｇｈ，１９８８）建立山阴试验场河岸带三维饱和

非稳定地下水流模型．由于缺乏桑干河早期的地下

水水位资料，而且桑干河是一个季节性河流，除灌溉

季（５月～６月）和雨季（７月～８月）外，桑干河一般

呈干涸状态，故本次建模暂时不考虑桑干河的影响，

仅选取岸边带作为研究对象；另外，由于研究区非常

小，可以看做整个大同盆地内的一个点，而且试验场

周围没有灌溉井，因此暂时也不考虑人工抽取地下

水活动的影响．本次研究使用的数据来源于２０１１年

２月—２０１１年１１月期间的人工监测，包括地下埋深

９７８
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图３　模拟区概化

Ｆｉｇ．３ Ｍｏｄｅｌｄｏｍａｉｎ

ａ为平面示意；ｂ为剖面示意

表１　地下水流模型中的水力学参数

Ｔａｂｌｅ１ Ｈｙｄｒａｕｌｉｃｐｒｏｐｅｒｔｉｅｓｏｆａｑｕｉｆｅｒｓｕｓｅｄｉｎｍｏｄｅｌｓｉｍｕｌａｔｉｏｎｓ

水力传导系数

犓（ｍ／ｄ）ａ
单位储水系数

犛狊ｂ
单位给水

度犛狔ａ
有效孔隙度ａ 总孔隙度ａ

粉土 ０．５ １Ｅ４ ０．１６ ０．２２ ０．３５

粘土 ８．６４Ｅ４ ５Ｅ－４ ０．０１ ０．２ ０．４５

砂 １５ １Ｅ４ ０．２２ ０．２５ ０．２５

　　　　　　　　　　　　ａ．据Ｆｅｔｔｅｒ，１９９４；ｂ．据Ｔｈａｎｇａｒａｊａｎ犲狋犪犾．，１９９９．

的时间变化和砷的垂向分布．

模型的建立基于地貌、地质结构、井孔信息（数

目、位置、滤网深度）、水力传导系数、同一位置不同

深度监测井的地下水位记录、灌溉、降雨、蒸散发资

料等．因此，在以上地层概化的基础上，笔者将模拟

区范围选定为７５ｍ（狓方向）长、３０ｍ（狔方向）宽、２４

ｍ（狕方向）厚（图３ａ），并剖分为７５列（狓方向）、３０

行（狔方向）、１０层（狕方向）（图４ｂ），共９００个单元

格．模型的４个侧边边界定义为给定水头边界，用随

时间变化的ＣＨＤ数据包来描述（图３ａ，３ｂ）；底部边

界定义为隔水边界；由于研究区灌溉强度大，且蒸发

强烈，故将顶部边界处理为净补给边界，净补给量为

８０ｍｍ／ａ（董少刚等，２００８）；另外，由于实际水头观

测的时间间隔（一个月）太长，不能准确刻画这４个

侧边边界，因此对相应边界上观测井的水头值进行

线性插值，并将２月份的地下水位数据作为初始水

头，赋值到模型中．模型简单概化为１０层系统（图

３ｂ，Ｌ１～Ｌ１０）：最上部的弱透水粉土层和下伏的３

个砂层含水层以及４个相邻含水层之间的粘土隔

水层．

研究区的含水介质为典型的中粗砂，隔水介质

为典型的粘土，且宏观上地层岩性空间分布相对较

为均匀，因此孔隙介质的三维水力传导系数和孔隙

度的初始值可以参考经验值（Ｆｅｔｔｅｒ，１９９４；Ｔｈａｎｇａ

ｒａｊａｎ犲狋犪犾．，１９９９）（表１），垂向上的水力传导系数

为水平方向上的０．１倍，并作为拟合参数，其中水力

传导系数犓作为非稳定模型校正过程中最主要的

参数．反复调节粉土、粘土和砂的水力传导系数，直

到计算的地下水头与实际观测的地下水头拟合效果

最佳为止．

３　结果与讨论

３．１　模型的校正

通过地下水埋深的观测值和计算值的拟合对模

型进行校正，并做敏感性分析．经模型敏感性分析得

到，模型对含水介质的水力传导系数最敏感．图４给

出了１２个观测井（井孔４２、４３、３２和３３，每个井

孔安置３个不同深度的滤管，分别为地面以下

１１ｍ、１５ｍ、２０ｍ，用Ｓ、Ｍ、Ｄ表示）的拟合结果，每

个井孔每个深度观测点的计算值都与观测值都相

近，拟合效果非常好；仅ｗｅｌｌ４３Ｄ的拟合效果略

差，计算值比模拟值略低，这可能是由于过于理想化

的地层结构和概念模型，未能完全准确地现展现含

０８８
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图４　模型校正结果（Ｓ、Ｍ、Ｄ分别代表浅层、中层和深层监测井）

Ｆｉｇ．４ Ｍｏｄｅｌｃａｌｉｂｒａｔｉｏｎｓｒｅｓｕｌｔｓｔｏｔｈｅｔｕｂｅｗｅｌｌｓ

水层介质的局部非均质性，而导致地下埋深的拟合

误差．

根据Ｆｅｔｔｅｒ（１９９４）文献，笔者得到粘土、粉土和

砂的水力传导系数分别为８．６４Ｅ４ｍ／ｄ、０．５ｍ／ｄ、

１５ｍ／ｄ（表１）．经过模拟校正后，得到当粘土、粉土

和砂的水力传导系数分别为０．０１ｍ／ｄ、１ｍ／ｄ、

１０ｍ／ｄ时，地下水位的观测值与计算值拟合效果最

佳（图４）．

３．２　水平地下水流速

图５展示了地面以下１３ｍ深度处，２０１１年２

月—２０１１年１１月水平地下水流速的月变化．水平

地下水流速随季节响应明显，非灌溉期（７月～４

月），水平地下水流速较大（最大水平地下水流速

犞ｍａｘ＝０．４９ｍ／ｄ）；灌溉期间（５月～６月），水平地下

水流速变小（最大水平地下水流速犞ｍａｘ＝０．３８ｍ／

ｄ），这表明灌溉导致水平地下水流速减小．距离河岸

２０ｍ以内，水平地下水流速较大，且方向变化多样；

距离河岸２０～６０ｍ范围内，水平地下水流速变小且

相对均匀．出现这种现象（河岸２０ｍ范围内水平地

下水流速不均匀）的原因可能是桑干河的影响，河流

虽然大多处于干涸状态，但仍然可能对水平地下水

流速产生一定程度的影响．同时也可说明河流对水

平地下水流速的影响在距离河岸约２０ｍ范围内，对

２０ｍ以外的区域影响不显著．另外，在模型的东南

边界，水平地下水流速较大，尤其是３月和７月，表

现非常明显，这可能是受模型边界的影响．一般来

说，建立模型过程中，要考虑边界的影响，因此理论

上应扩大模拟区，使模拟区大于研究区（Ｎａｋａｙａ犲狋

犪犾．，２０１１），但本次研究由于试验场过于小，且试验

场周围缺乏观测井资料，故建模过程中暂不考虑边

界影响．另外，仔细分析试验场内地下水埋深随时间

的变化（图２ａ），很容易发现地下水埋深随时间的变

化规律与当地降水规律相悖，这是因为该区降水稀

少，蒸发强烈，加上人工抽取地下水的活动剧烈，导

致桑干河已接近干涸，只有在灌溉季５月到６月，桑

干河内才有少许地表积水，因此受灌溉的影响，５月

份和６月份地下水埋深减小，而７月份和８月份地

下水埋深增大．

水平地下水流速和地下水埋深随时间的变化表

明灌溉对地下水流场存在显著影响．灌溉作用使地

下水位抬升（图２ｂ），水平地下水流速减小（图５）．研

究区灌溉期为５月～６月，灌溉水源一部分来自于

人工抽取的地下水，一部分来自于桑干河上游的东

榆林水库．每到灌溉季高峰期（５月），人工大量抽取

地下水进行灌溉，灌溉水在地表积聚后，主要存在两

个可能排泄途径：一种是以蒸散发的方式散发到大

气中；一种是向下垂直入渗，穿过包气带运移至含水

层．桑干河上游的东榆林水库，每到灌溉季便开闸放

水，于是在桑干河内聚集了地表水，但积水持续时间

较短（约１５ｄ）．虽然地表水灌溉时间短暂，但对岸边

１８８
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图５　２０１１年２月—２０１１年１１月间地面以下１３ｍ深度处的水平地下水流速特征

Ｆｉｇ．５ Ｈｏｒｉｚｏｎｔａｌｇｒｏｕｎｄｗａｔｅｒｆｌｏｗｖｅｌｏｃｉｔｉｅｓｓｉｍｕｌａｔｅｄａｔ狕＝－１３ｍｆｒｏｍＦｅｂｒｕａｒｙｔｏＮｏｖｅｍｂｅｒ，２０１１

带仍然有一定程度的潜在影响（影响距离桑干河河

岸约２０ｍ范围内）．值得注意的是，虽然试验场周围

不存在灌溉井，但大同盆地大面积的抽取地下水进

行灌溉，仍然对试验场内的地下水流场造成了潜在

影响．灌溉作用不仅影响了地下水埋深和地下水水

平流速，还影响着不同岩性地层之间的地下水流交

换量．

３．３　不同岩性地层中地下水流交换量变化特征

图６给出了地下水流净交换量计算值随时间的

变化．图６ａ为Ｌ１、Ｌ２、Ｌ３、Ｌ４、Ｌ５和Ｌ６（Ｌ１、Ｌ２、Ｌ３

和Ｌ４为粉土层，Ｌ５为粘土层，Ｌ６为砂层）各层之间

的垂向地下水流净交换量的计算结果，Ｌ１～Ｌ６各

层之间均存在垂向净交换量，并随时间呈现较大的

波动，波动范围为０～０．２ｍ３／ｄ．地下水流净交换量

从３月到７月逐渐增大，７月到１１月逐渐减小，在７

月份达到最大值．这可能是因为研究区降雨多集中

在７、８月份，大气降雨的垂向补给，加速了地下水的

交换速率．地下水流交换量均为正值，表明从Ｌ１～

Ｌ６各层之间的垂向净交换量方向均垂直向下（模型

中地下水流交换量的正值表示水流交换方向垂直向

下，负值表示垂直向上）．比较每两层之间的地下水

流垂向净交换值，不难发现，随深度增加，地下水流

垂向净交换量逐渐减小．这是由于随深度增加，含水

层的垂向补给减小，尤其是接近饱水带（Ｌ４～Ｌ５和

Ｌ５～Ｌ６）深度处，垂向净交换量几乎为零．这个现象

揭示了研究区地下水在包气带垂直向下运移，到达

含水层后，以水平运移为主，垂向运移力度减小．

图６ｂ给出了犡＝１７．５ｍ和犡＝５７．５ｍ处，

犃犃垂向剖面的水平地下水流净交换量的计算结

果．除了７月份犡＝１７．５ｍ处水平地下水流净交换

量为负值，其余均为正值（模型中地下水流交换量的

正值表示水流交换方向由犃到犃，负值表示由犃

到犃），波动范围为－８～１２ｍ３／ｄ，这说明在犃犃剖

面上，水平地下水流净交换量始终与地下水流向一

致（由犃到犃），除了犡＝１７．５ｍ的７月份．犡＝

１７．５ｍ处，水平地下水流交换量随时间增加先减小

２８８
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图６　（ａ）Ｌ１～Ｌ６各层之间垂向地下水流净交换量（正值表示方向垂直向下）；（ｂ）犡＝１７．５ｍ和犡＝５７．５ｍ位置处，Ｌ６～Ｌ１０

各层之间水平地下水流净交换量（正值表示交换量方向由犃到犃，负值表示由犃到犃）

Ｆｉｇ．６ （ａ）ＮｅｔｖｅｒｔｉｃａｌｇｒｏｕｎｄｗａｔｅｒｆｌｕｘｂｅｔｗｅｅｎＬ１Ｌ６（ｔｈｅｐｏｓｉｔｉｖｅｖａｌｕｅｓｉｎｄｉｃａｔｅｍｏｖｅｍｅｎｔｄｏｗｎｗａｒｄｓｔｈｒｏｕｇｈｔｈｅｍｏｄｅｌｌａｙ

ｅｒｓ）；（ｂ）Ｎｅｔｈｏｒｉｚｏｎｔａｌｇｒｏｕｎｄｗａｔｅｒｆｌｕｘａｔ犃犃ｐｒｏｆｉｌｅｆｒｏｍＬ６ｔｏＬ１０ｗｉｔｈ犡＝１７．５ｍａｎｄ犡＝５７．７ｍ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ

后增大，在７月份最小；犡＝５７．５ｍ处，水平地下水

流交换量随时间增加先增大后减小，在７月份最大．

地下水流净交换量的计算一方面指示Ｌ１～Ｌ６

各层之间在模拟期内（２７０ｄ）始终存在垂向水量交

换，且方向始终由上至下，也就是说补给水（大气降

水和灌溉水）从地表垂直入渗穿过包气带（Ｌ１）和粉

土层（Ｌ２、Ｌ３和Ｌ４），进入粘土层（Ｌ５），到达含水层

（Ｌ６，饱水带）后，变成以水平方向为主，流向排泄

区．这个规律在大部分水文地质结构中均成立．另一

方面还指示在犃犃垂向剖面上，地下水流净交换量

一般与地下水流向吻合．需要注意的是，虽然始终存

在垂向水量交换，但与水平方向相比，垂向交换量非

常小，因此，宏观上仍然以水平方向水量交换为

主导．

３．４　地下水流交换量与犃狊迁移的联系

图７为犃犃剖面砷的空间分布，垂向上砷含量

在０～１９０μｇ／Ｌ之间，并随深度增加，砷含量逐渐增

大．高砷区集中在地面以下２０～２５ｍ范围内，与裴

捍华等（２００５）的研究结果一致（山阴地区高砷段位

于地面以下２０～４０ｍ），且在该深度范围内，越靠近

河岸，地下水砷含量越高．高砷地下水一般形成于富

含有机质的还原环境中（Ｓｍｅｄｌｅｙ，２００２），地面以下

２０～２５ｍ范围内沉积物中富含有机质，含水层处于

强还原环境中，因此地下水中砷含量异常高．砷的剖

面分布特征清晰的表明，尽管是理想模型，但地下水

流场与砷空间分布的耦合仍然表明了地下水流场与

砷空间分布的紧密相关性．

垂向剖面上，地下水中的砷呈现图７的分布规

律，原因可能是受灌溉作用和垂直入渗的结果．研究

区的补给来源主要为大气降水和灌溉作用．灌溉水

源主要来源于人工抽取地下水，少部分来源于桑干

河上游东榆林水库．灌溉季（５月），大量抽取地下
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图７　犃犃剖面地下水砷含量的分布特征（实线箭头示意地下

水流向，垂向坐标轴放大两倍）

Ｆｉｇ．７ＳｉｍｕｌａｔｅｄｆｌｏｗｆｉｅｌｄｏｖｅｒｌａｉｎｗｉｔｈＡｓｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎ．

Ａｓｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎｓａｒｅｓｈｏｗｎａｓｓｈａｄｅｄｃｏｕｎｔｅｒｓ，ａｎｄ

ｖａｌｕｅｓｉｎｐａｒｅｎｔｈｅｓｅｓｉｎｄｉｃａｔｅｒａｎｇｅｏｆｉｎｔｅｒｖａｌｓ

水，同时东榆林水库释放地表水，再加上灌溉持续时

间较长（约１个月），导致灌溉水不能及时渗入地下，

而在地表面积聚，这些积聚的灌溉水，一部分以蒸发

的形式损失掉，一部分则向下垂直入渗，穿过包气带

（Ｌ１）、粉土层（Ｌ２、Ｌ３、Ｌ４）和粘土１（Ｌ５），进入含水

层（Ｌ６，饱水带）后，方向逐渐变水平．这一过程可从

层与层之间的垂向水量交换得到证实（图６ａ）．

地下水的运动状态揭示了砷在地下水中迁移的

可能机制：（１）灌溉水和大气降水中携带了大量的

氧，在从地表向下垂直入渗穿过包气带的过程中，一

方面氧化包气带中处于还原态的砷；另一方面促进

吸附态的砷发生解吸进入地下水中．因此，地下水流

的垂向运动推动了地表和包气带沉积物中的砷逐渐

向下迁移，导致地下水砷含量随深度增加逐渐富集．

（２）到达含水层后（即进入饱水带），与水平交换量相

比，垂向交换量可忽略不计，地下水在水平方向上频

繁的水量交换加速了砷在含水层中的水平迁移，这

３８８
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可能导致吸附态的砷发生解吸或使原来沉淀态的砷

发生溶解或使溶解态砷迁移到强还原的环境中，因

此地面以下１７～２４ｍ范围内，越靠近排泄区，地下

水砷含量越高（图７）．根据地下水流垂向净交换量

（图６ａ），可大致估算Ｌ１～Ｌ２、Ｌ２～Ｌ３、Ｌ３～Ｌ４、

Ｌ４～Ｌ５、Ｌ５～Ｌ６各层之间砷的垂向交换量．已知

Ｌ１～Ｌ２、Ｌ２～Ｌ３、Ｌ３～Ｌ４、Ｌ４～Ｌ５、Ｌ５～Ｌ６的最大

垂向净交换量分别为０．１８ｍ３／ｄ、０．０７２７ｍ３／ｄ、

０．０２２６９ｍ３／ｄ、０．０００３４ｍ３／ｄ、０．０００５６５ｍ３／ｄ，

Ｌ１～Ｌ６各层交界处，地下水砷浓度分别为２μｇ／Ｌ、

４μｇ／Ｌ、５μｇ／Ｌ、６μｇ／Ｌ、１０μｇ／Ｌ，由此可估算出

Ｌ１～Ｌ２、Ｌ２～Ｌ３、Ｌ３～Ｌ４、Ｌ４～Ｌ５、Ｌ５～Ｌ６砷的最

大垂向净交换量分别为０．３６００ｍｇ／ｄ、０．２９０８ｍｇ／

ｄ、０．１１３５ｍｇ／ｄ、０．００２０ｍｇ／ｄ、０．００５６ｍｇ／ｄ．同理

可估算Ｌ６～Ｌ１０各层之间砷的水平交换量．已知

犡＝１７．５ｍ 处，地下水水平净交换量最大为

６．５４ｍ３／ｄ（方向指向桑干河），Ｌ６、Ｌ７、Ｌ８、Ｌ９、Ｌ１０

砷的浓度分别为１７μｇ／Ｌ、２０μｇ／Ｌ、５０μｇ／Ｌ、

１２０μｇ／Ｌ、１３５μｇ／Ｌ，由此估算出Ｌ６、Ｌ７、Ｌ８、Ｌ９、

Ｌ１０ 砷 的 水 平 交 换 量 分 别 为 １１１．２ ｍｇ／ｄ、

１３０．８ｍｇ／ｄ、３２７ｍｇ／ｄ、７８４．９ｍｇ／ｄ、８８３ｍｇ／ｄ；

犡＝５７．５ｍ 处，地下水水平净交换量最大为

１０．３ｍ３／ｄ（方向指向桑干河），Ｌ６、Ｌ７、Ｌ８、Ｌ９、Ｌ１０

砷的浓度分别为２５μｇ／Ｌ、３０μｇ／Ｌ、７０μｇ／Ｌ、

１０５μｇ／Ｌ、１２０μｇ／Ｌ，由此估算出Ｌ６、Ｌ７、Ｌ８、Ｌ９、

Ｌ１０砷的水平交换量分别为２５７．５ｍｇ／ｄ、３０９ｍｇ／

ｄ、７２１ｍｇ／ｄ、１０８１．６ｍｇ／ｄ、１３９０．６ｍｇ／ｄ．另外，根

据靠近河流区域砷的浓度可近似的估计砷在潜流带

的富集量．已知靠近河流区域地下水流水平交换量

最大值为８．９８ｍ３／ｄ，砷的最大浓度为１９０μｇ／Ｌ，由

此估 算 出 潜 流 带 中 砷 富 集 量 的 最 大 值 为

１７０６．２ｍｇ／ｄ．砷垂向交换量和水平向交换量的近

似计算结果与以上总结的砷在地下水中的可能迁移

机制相吻合．

４　结论

研究通过建立山阴试验场河岸带未扰动情况下

的三维非稳定地下水流模型，刻画了地下水流场对

砷在地下水中迁移富集的影响．水平地下水流速的

月变化揭示了灌溉作用在研究区的重要地位．灌溉

不仅使地下水埋深（图２ａ，２ｂ）和水平地下水流速减

小（图５），而且还加速了不同岩性地层之间的垂向

水量交换．地下水流净交换量计算结果表明Ｌ１～

Ｌ２、Ｌ２～Ｌ３、Ｌ３～Ｌ４、Ｌ４～Ｌ５、Ｌ５～Ｌ６之间始终存

在由上至下的垂向水量交换，而Ｌ６～Ｌ１０之间以水

平交换为主，垂向交换可以忽略．虽然与水平交换量

相比，垂向交换量较小，但该现象仍然反应了一个普

遍规律，即大气降水和灌溉水从地表垂直入渗穿过

包气带（Ｌ１）、粉土层（Ｌ２、Ｌ３、Ｌ４）和粘土１（Ｌ５），进

入含水层（Ｌ６，饱水带）后，逐渐变成水平方向流向

排泄区．这个过程也正好诠释了砷在地下水中迁移

的一个可能机制：灌溉水和大气降水从地表向下垂

直入渗至含水层的过程中，推动了地表和包气带沉

积物中的砷逐渐向下迁移，因此地下水砷随深度增

加逐渐富集；到达含水层后（即进入饱水带），水平交

换量占主导地位，地下水在水平方向上频繁的水量

交加速了砷在含水层中的水平迁移，因此地面以下

１７～２４ｍ范围内，越靠近排泄区，地下水砷含量

越高．

本文揭示了除生物地球化学过程外，地下水的

流动特征对砷在地下水中的迁移富集也起着重要作

用．值得提出的是，含水层的非均质性在本次研究没

有考虑，非均质性可能产生地下水优势流，从而改变

砷的迁移路径，影响砷的分布．粘土厚度对地下水滞

留时间和垂向流也具有较大影响，尚需后续研究重

点关注．
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