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摘要：为探讨包气带深部增厚区土壤水力参数变化对入渗补给过程的影响，采用压力膜仪对河北正定深部包气带（８．０～

２１．０ｍ）１０个原状土样进行水分特征曲线测试，利用ＲＥＴＣ软件中ＭｕａｌｅｍｖａｎＧｅｎｕｃｈｔｅｎ导水率模型对其拟合，获取含水率

与非饱和导水率的关系曲线，并根据达西法对其进行分析讨论．结果表明：场地包气带深埋区的非饱和导水率为

２５～２４０ｍｍ／ａ．当某一埋深历史水位下降速度越快，该埋深处相同含水率情况下土壤非饱和导水率越大，说明对应土层的入

渗补给强度越大；因包气带厚度增大使原来位于饱水带的层状非均质土层转变为包气带，潜水位波动下降过程中深部包气带

土层因排水压密作用，使得土壤水力特性发生变化，进而影响垂向入渗补给过程．
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１　研究背景

华北平原地表水紧缺，为满足农业、生活和工业

用水需求，近几十年来，人们大量开采山前平原浅层

地下水，导致区域水位持续大幅度下降，多处出现水

位降落漏斗，漏斗中心水位埋深可达５０多米．该地

区浅层地下水补给主要由降水和灌溉水组成，包气

带不断增厚是否会影响垂向入渗补给一直受到相关

学者的关注．现已有学者研究了包气带厚度增加对

补给的影响，如张光辉等（２００７）通过分析野外包气

带含水率和水势数据指出大埋深包气带厚度增加在

短期内会延缓补给到达地下水位，而在长时间尺度
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上不会影响补给量；宋博（２０１２）、谭秀翠（２０１２）通过

数值方法指出包气带厚度足够大时，潜在补给量基

本接近实际补给量．其中，实际补给量指到达地下水

面的水量，而潜在补给量指包气带一定深度下的净

入渗量或渗漏量（Ｒｕｓｈｔｏｎ，１９９７）．

图１　包气带厚度足够大时土壤基质势随深度分布曲线

（Ｎｉｍｍｏ犲狋犪犾．，１９９４）

Ｆｉｇ．１ Ｈｙｐｏｔｈｅｔｉｃａｌｐｒｏｆｉｌｅｏｆｍａｔｒｉｃｐｒｅｓｓｕｒｅａｓａｆｕｎｃｔｉｏｎ

ｏｆｄｅｐｔｈｉｎａｎｕｎｓａｔｕｒａｔｅｄｚｏｎｅｄｅｅｐｅｎｏｕｇｈｔｈａｔｉｔｓ

ｌｏｗｅｒｐｏｒｔｉｏｎｈａｓａｃｏｎｓｔａｎｔｄｏｗｎｗａｒｄｆｌｕｘｏｆｗａ

ｔｅｒｉｎｐｒｏｆｉｌｅｓ

ａ．均质剖面；ｂ．层状剖面

　　随着包气带厚度增大，深部粘性土会发生一定

压缩固结作用（苗晋杰等，２００９），深部砂性土会因孔

隙水压力降低而发生压密作用（张人权等，２０１１），从

而使土的释水条件、物理及水力参数等随之改变，这

将影响入渗补给能力，其中入渗补给强度可由达西

公式计算（式（１））：

犚＝－犓（θ）
ｄ犎
ｄ狕
＝－犓（θ）

ｄ（犺＋狕）

ｄ狕
＝

－犓（θ）
ｄ犺
ｄ狕
＋（ ）１ ， （１）

其中：犓（θ）为非饱和导水率，为土壤含水量θ的函

数，土层的入渗强度或非饱和导水率受土壤含水率

影响；犎为总水头；犺为压力水头；狕为空间坐标，向

上为正．对于蒸发极限深度以下、支持毛细水带以上

深部均质包气带，水流不受气象、作物、潜水面等因

素影响，土壤水的运动基本只受重力势驱动（Ｃｈｏｎｇ

犲狋犪犾．，１９８１；Ｓｉｓｓｏｎ，１９８７），基质势梯度几乎为０

（图１）、水力梯度近似等于１，此时入渗补给强度犚

近似等于非饱和导水率（式（２））：

犚≈－犓（θ）． （２）

对于层状包气带，若每一层介质的厚度足够大，

该层也能形成基质势稳定区（图１ｂ），即含水率分布

稳定区，稳定区的入渗补给强度同样可以用式（２）求

解，而在每层介质下部的基质势（含水率）会受到下

伏介质的影响．若能确定基质势稳定区的含水率与

非饱和导水率的关系，即可根据实地深部包气带的

含水率，求取相应含水率的非饱和导水率，进而可以

帮助理解大厚度包气带深部的入渗补给过程．该方

法于２０世纪７０～９０年代在国外被广泛使用，包括

在干旱半干旱地区（Ｅｎｆｉｅｌｄ犲狋犪犾．，１９７３；Ｓａｍｍｉｓ

犲狋犪犾．，１９８２；ＳｔｅｐｈｅｎｓａｎｄＫｎｏｗｌｔｏｎ，１９８６）和湿

润地区（ＡｈｕｊａａｎｄＥｌＳｗａｉｆｙ，１９７９；Ｓｔｅｅｎｈｕｉｓ犲狋

犪犾．，１９８５；Ｋｅｎｇｎｉ犲狋犪犾．，１９９４；Ｎｏｒｍａｎｄ犲狋犪犾．，

１９９７）的研究，而在国内却鲜有见到．

导水率表征土壤对水分流动的传导能力，是土

壤水分运动的一个重要参数．非饱和土壤的导水率

与含水率或基质势之间并没有明确的理论关系，需

通过实验测定（雷志栋等，１９８８）．目前对非饱和土壤

水力参数的研究主要局限于浅部包气带，深部包气

带的研究不多，仅见刘亚磊等（２０１３）利用ＫｕｐＦ仪

器探索了深部包气带非饱和水力参数的测试方法．

本文采用压力膜仪测试野外场地深部包气带土

壤水力参数（通过土壤水分特征曲线间接获取非饱

和导水率），探讨水位下降后包气带水力参数变化及

其对深部包气带入渗补给过程的影响．现阶段利用

非饱和方法评价补给研究主要通过获取根区以下入

渗量作为潜在补给量．然而，在厚层包气带地区，这

部分入渗量并不能反映当前的补给情况（Ｓｃａｎｌｏｎ犲狋

犪犾．，２００２），故通过测试包气带土壤水力参数能帮

助理解深厚包气带的入渗补给过程，这对于深入认

识和准确评价地下水补给具有重要意义．

２　研究区概况及样品采集

研究区位于太行山中段山前平原，地势由西向

东平缓倾斜，属温带大陆性季风季候，多年平均气温

为１３．５℃，多年平均降雨量为５２５．７ｍｍ，降雨在年

内分布极不均匀，７０％以上的降水集中在７～９月

份；年均水面蒸发强度为８００～１２００ｍｍ．浅层地下

水为淡水，水位随气候呈季节性变化，由于长期超采

已形成水位降落漏斗．水位埋深一般在１０～２０ｍ，

漏斗区介于２０～４０ｍ，漏斗中心深达５０多米．含水

层主要接受大气降水和灌溉水入渗补给，其次是侧

向补给；排泄方式为人工开采和天然蒸发．

取样场地位于滹沱河冲积扇北部、中国地质科

学院水文地质环境地质研究所河北省正定试验场

内，东经１１４°３４′４０″，北纬３８°０８′１８″，场地详细背景

信息可参考刘君等（２００９）的论文．采样点没有耕作，

１６７
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图２　地表至潜水位岩性柱状图

Ｆｉｇ．２ Ｔｈｅｌｉｔｈｏｌｏｇｙｐｒｏｆｉｌｅｆｒｏｍｓｕｒｆａｃｅｔｏｗａｔｅｒｔａｂｌｅ

岩性为野外描述，由中国地质科学院水文地质环境地质研究所提供

地表植被为天然杂草，地下水主要接受大气降水补

给，水位埋深介于４０～４５ｍ波动．包气带主要由第

四系冲积洪积物组成，０～５ｍ浅部包气带主要为粉

砂质粘壤土和砂壤土，５．０～２５．０ｍ包气带以砂壤

土为主，偶有壤土和壤质砂土夹层．

谭秀翠（２０１２）根据华北平原岩性特征构建不同

岩性不同厚度Ｈｙｄｒｕｓ１Ｄ包气带模型，计算表明包

气带深度大于７ｍ，７ｍ以下土壤水分基本向下迁

移．故本文所涉及的１０个原状土样采样深度均在

７ｍ以下，介于８．０～２１．０ｍ之间，其岩性主要为粉

砂壤土和壤土（图２和表１）；钻孔岩心采用钻机于

２００９年１０～１２月采集，原状土样在野外使用环刀

现场取样，置于聚乙烯密封袋内，并用胶带固定密

封，置于室温中保存，于２０１０年８～９月完成测试．

３　材料和方法

２０世纪８０年代初研究区水位埋深已降至２１ｍ

以下（张光辉等，２００８），近３０年来埋深８．０～

２１．０ｍ之间的水力梯度长期处于近似稳定状态．根

据式（１）知，当包气带剖面上的水力梯度趋于１时，

入渗补给强度等于非饱和导水率．

３．１　水分特征曲线测试

用达西法估算补给强度，需要获取基质势稳定

区含水率与非饱和导水率的关系，本文采用水分特

征曲线法，根据ＲＥＴＣ软件拟合绘制该关系曲线．

野外原状样品采用美国ＳＯＩＬＭＯＩＳＴＵＲＥ公司生

产的３×１０５Ｐａ压力膜仪测试，实验通过分级加压

使土样中水分流出（压力膜仪安装图见图３），根据

不同压强所对应的土样含水率绘制水分特征曲线．

在实验开始前，将陶土板置于无气水中浸泡

２４ｈ．实验设置１１个压强值（表２，其中０．０２×１０５Ｐａ

是为排除陶土板囊袋中多余水分），在每个压强值都

平衡长达４８ｈ，以便土样中的水分能充分排出；由于

压缩机设定压强与实测稳定压强略有偏差，故均采用

实测压强值作为实验结果中的压强值．每个深度范围

设置３～４个平行样，置于同一陶土板上；每个土样所

用环刀规格为：直径５ｃｍ、高１ｃｍ．实验期间，控制室

温在２５℃，同时使实验环境处于恒湿状态，压力膜仪

保证处于封闭状态，每个陶土板连接一个排水瓶．待

每个压强点压力膜仪内部压强平衡、土样充分排水

后，称量排水瓶的重量，再设置下一个压强

点．待完成所有压强点的测试，将土壤样品取出，置

表１　原状土样采集深度及颗粒分析数据

Ｔａｂｌｅ１ Ｔｈｅｓａｍｐｌｉｎｇｄｅｐｔｈａｎｄｓｏｉｌｔｅｘｔｕｒｅｏｆｕｎｄｉｓｔｕｒｂｅｄｓｏｉｌｓａｍｐｌｅｓ

编号 采样深度（ｍ）
颗粒组成（％）

粘粒 粉粒 砂粒
干密度（ｇ／ｃｍ３） 国际制定名

１号 ８．０～８．５ ７．３０ ２６．０８ ６６．６４ １．６６ 砂壤土

２号 ９．４～９．５ １７．９２ ６０．７４ ２１．２９ １．５８ 粉砂质粘壤土

４号 １０．４～１０．６ ２０．１４ ５９．６８ ２０．１９ １．６３ 粉砂质粘壤土

５号 １１．０～１１．２ ８．８８ ３０．１５ ６０．９５ １．８６ 砂壤土

６号 １１．６～１１．７ １０．２３ ３９．８３ ４９．９６ １．７８ 壤土

７号 １２．０～１２．１ １０．１７ ４５．７１ ４４．１０ １．６８ 粉砂壤土

１１号 １８．５～１８．６ １２．４４ ４８．９７ ３８．５５ － 粉砂壤土

１２号 １８．７～１８．９ ５．７８ ２０．１６ ７４．０４ １．５８ 砂壤土

１３号 １９．８～２０．０ １１．６１ ３７．４６ ５０．９５ １．８５ 壤土

１４号 ２０．６～２０．８ ６．７８ ３２．４１ ６０．７７ １．７１ 砂壤土

注：土壤质地分类由中国地质大学生物地质与环境地质国家重点实验室激光粒度仪测定．
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图３　压力膜仪安装

Ｆｉｇ．３ ＰｒｅｓｓｕｒｅＰｌａｔｅＥｘｔｒａｃｔｏｒｉｎｓｔａｌｌａｔｉｏｎ

表２　土壤水分曲线测试压力值设置

Ｔａｂｌｅ２ Ｐｒｅｓｓｕｒｅｓｅｔｔｉｎｇｖａｌｕｅｓｏｆｓｏｉｌｗａｔｅｒｒｅｔｅｎｔｉｏｎｃｕｒｖｅ

压强值（１０５Ｐａ） 水柱高度（ｃｍ）

０．０２ ２０．４１

０．０５ ５１．０２

０．１０ １０２．０４

０．２０ ２０４．０８

０．３２ ３２６．５３

０．５４ ５５１．０２

０．８４ ８５７．１４

１．２０ １２２４．４９

１．６６ １６９．８８

２．２４ ２２５８．７１

２．９４ ３０００．００

于１０５℃烘箱内烘干至恒重．

３．２　计算原理

大量研究表明，土壤水分特征曲线表现为幂函

数模型，其中以ｖａｎＧｅｎｕｃｈｔｅｎ（１９８０）模型（式（３）、

（４））最为常见、普遍，该模型对绝大多数土壤及其较

宽范围的含水率或水势具有普遍性，并可以导出相

对导水率的公式（ｉｍｕｎｅｋ犲狋犪犾．，２００９）．

θ（犺）＝
θｒ＋

θｓ－θｒ
１＋狘α犺狘［ ］狀 犿

，犺＜０，

θｓ，犺≥０

烅
烄

烆 ．

（３）

犓（犺）＝犓ｓ犛犾ｅ １－ １－犛犾
／犿
ｅ（ ））［ ］犿 ２， （４）

其中犛ｅ为有效饱和度，犛ｅ＝
θ－θｒ
θｓ－θｒ

，θ为体积含水

率（ｃｍ３·ｃｍ－３），θｒ为残留含水率，θｓ为饱和含水

率；犿、狀为模型参数，犿＝１－１／狀，狀＞１；α为尺度参

数，与平均孔隙直径成反比，１／α为进气值；犺为吸

力；犓（犺）为非饱和导水率；犓ｓ为饱和导水率．

土壤导水率普遍应用的理论模型有：

Ｂｕｒｄｉｎｅ模型（Ｂｕｒｄｉｎｅ，１９５３）：

犓ｒ（犛ｅ）＝犛犾ｅ
∫
犛ｅ

０
犺－２－犫ｄ犛ｅ

∫
犾

０
犺－２－犫ｄ犛

烄

烆

烌

烎
ｅ

． （５）

Ｍｕａｌｅｍ模型（Ｍｕａｌｅｍ，１９７６）：

犓ｒ（犛ｅ）＝犛犾ｅ
∫
犛ｅ

０
犺－１－犫ｄ犛ｅ

∫
犾

０
犺－１－犫ｄ犛

烄

烆

烌

烎
ｅ

， （６）

其中犾、犫为模型参数，犓ｒ为相对导水率，犓ｒ＝犓ｓ／犓

（犺），其他同上．

将 ｖａｎ Ｇｅｎｕｃｈｔｅｎ（１９８０）模 型 和 Ｂｕｒｄｉｎｅ

（１９５３）（犾＝２，犫＝０）、Ｍｕａｌｅｍ（１９７６）（犾＝１／２，犫＝１）

导水率模型联系起来，可获得土壤导水率的解析表

达式，即 ＢｕｒｄｉｎｅｖａｎＧｅｎｕｃｈｔｅｎ与 Ｍｕａｌｅｍｖａｎ

Ｇｅｎｕｃｈｔｅｎ导水率模型．

ＢｕｒｄｉｎｅｖａｎＧｅｎｕｃｈｔｅｎ导水率模型：

犓ｒ（犛ｅ）＝犛２ｅ １－ １－犛犾
／犿（ ）ｅ［ ］犿 ，犿＝

１－２／狀． （７）

ＭｕａｌｅｍｖａｎＧｅｎｕｃｈｔｅｎ导水率模型：

犓ｒ（犛ｅ）＝犛１
／２
ｅ １－ １－犛

犾／犿（ ）ｅ［ ］犿 ２，犿＝

１－２／狀． （８）

ｖａｎＧｅｎｕｃｈｔｅｎ（１９８０）研究发现Ｍｕａｌｅｍ（１９７６）

模型比Ｂｕｒｄｉｎｅ（１９５３）模型更适合描述各种土壤的

导水特性．

本文采用 ＭｕａｌｅｍｖａｎＧｅｎｕｃｈｔｅｎ导水率模

型，利用ＲＥＴＣ软件拟合非饱和导水率与土壤体积

含水率的关系曲线．

４　结果与讨论

４．１　土样水分特征曲线

由于实验故障，１３号样测试结果极不理想，现

将其他９个土样测试结果绘制成水分特征曲线

３６７
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图４　压力膜仪测试的土样水分特征曲线

Ｆｉｇ．４ Ｓｏｉｌｗａｔｅｒｒｅｔｅｎｔｉｏｎｃｕｒｖｅｓ

（图４）．各曲线成倒“Ｓ”形状，现将土壤水分特征曲

线形状接近的土样进行分组：１２号和１４号记为ａ

组、１号和５号记为ｂ组、２号和１１号记为ｃ组．结

合表１中土样粘粒含量可知，各组内土样粘粒含量均

比较相近，各组间粘粒含量逐渐增加，这可以判定粘

粒含量在一定程度上决定了水分特征曲线的形状．

试样中有４个砂壤土（ａ组和ｂ组），分别位于

不同层位，故将其水分特征曲线选出作进一步分析．

ｂ组土样在近饱和状态下形状表现出不一致，因缺

少近饱和段的实测数据，很难判定是否是实验误差

引起这一现象．

一般情况下，粘粒含量越大，土壤更难释水，需

要更大的吸力才能让低含水率土壤释水，即水分特

征曲线的形状越陡，土壤更难释水，非饱和导水率亦

更小．然而，１号土样的粘粒含量略小于５号，却比５

号土样略难释水；１２号土样粘粒含量略小于１４号

土样，也比１４号土样略难释水（图４）．参照经典的

土壤脱湿—吸湿曲线（张蔚榛，１９９６），若土样脱湿次

数越多，会使土样变得更难释水，即相同含水率情况

下土样导水率会变小．石家庄地区的浅层地下水呈

波动下降趋势，在原饱和土层变为完全非饱和土之

前经历多次的脱湿吸湿过程．由此可推断１号土样

比５号土样经历了更多次的脱湿吸湿过程，即在１

号土样成为非饱和土之前，水位在该深度波动次数

要多于５号土样．这说明水位在８．３～８．５ｍ（１号）

处的下降速率要小于１１．０～１１．２ｍ（５号）处的下降

速率；在相同含水率情况下１号土样的导水率小于

５号，埋深８．３～８．５ｍ的入渗强度小于埋深１１．０～

１１．２ｍ．研究区在５０年代初潜水水位埋深小于８ｍ，

从６０年代开始水位开始下降，其中各土样所处埋深

的水位下降速率依次为：１号＜１４号＜１２号＜１１号

＜５号≈７号（图５）．这进一步验证了上述推断的正

确性．１２号土样（１８．７～１８．９ｍ）下伏１９．０～１９．５ｍ

图５　石家庄水位下降曲线（张光辉等，２００８）

Ｆｉｇ．５ ＤｏｗｎｗａｒｄｓｗａｔｅｒｃｕｒｖｅｓａｔＳｈｉｊｉａｚｈｕａｎｇ

处存在一层细粒土，细粒土阻碍水流下渗，降低导水

率，影响垂向入渗补给过程，使得相同含水率情况下

１８．７～１８．９ｍ（１２号）埋深处比２０．６～２０．８ｍ（１４

号）的非饱和导水率更小，也更难释水．有研究表明，

层状土中若层数越多，释水减量越明显（张人权等，

１９８５），两者可以相互验证．

试样中７号和１１号土样均属粉砂壤土，当含水

率大于０．３５时，水分特征曲线的形状相似；但当含

水率小于０．３５时，其形状却相差很大（图４），１１号

土样表现为更难释水．同理可推断，１１号土样比７

号土样经历了更多次的脱湿吸湿过程，在１１号土样

成为非饱和土之前，水位在该深度波动次数要多于

７号土样，即水位在１８．５～１８．６ｍ（１１号）处的下降

速率小于１２．０～１２．１ｍ（７号）处的下降速率．对照

前面所述水位下降速率，知这与事实相符．

综上所述，在水位波动下降使得原来位于饱和带

的层状非均质土层变为包气带的过程中，深部包气带

土层因排水压密作用，使其水力特质发生变化，进而

影响垂向入渗补给过程；同时，分析深部相同岩性的

水分特征曲线，可以帮助理解历史水位下降情况．

４．２　水分特征参数

根据颗粒分析结果和土样干密度，采用ＲＥＴＣ

软件中带的ＲｏｓｅｔｔａＬｉｔｅｖ１．１模型（神经网络预测

模型）预测土壤水分参数，结果见表３．将预测参数

作为初始输入值，根据实测数据，采用 Ｍｕａｌｅｍｖａｎ

Ｇｅｎｕｃｈｔｅｎ导水率模型对土样水分特征曲线进行拟

合，参数拟合结果见表３，拟合相关系数犚２均大于

０．９７，说明 ＭｕａｌｅｍｖａｎＧｅｎｕｃｈｔｅｎ导水率模型适

用于本文中所涉及土样拟合．

４．３　入渗补给强度

在图４和表３中均可以看到４号土样的含水率

较其他土样稍大，可能是因为实验期间存在一定的

误差所导致．因其埋深、颗粒组成、干密度（表１）均
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表３　土壤水分特征参数预测和拟合结果

Ｔａｂｌｅ３ Ｔｈｅｐｒｅｄｉｃｔｉｏｎａｎｄｆｉｔｔｉｎｇｒｅｓｕｌｔｓｏｆｓｏｉｌｍｏｉｓｔｕｒｅｃｈａｒａｃｔｅｒｉｓｔｉｃｐａｒａｍｅｔｅｒｓ

编号
Ｒｏｓｅｔｔａ预测 ＲＥＴＣ拟合

θｒ θｓ α 狀 θｒ θｓ α 狀 犚２

１ ０．０３７８ ０．３７９１ ０．０３３５ １．４６３３ ０ ０．４３８０ ０．００６０ １．５６０５ ０．９７８９

２ ０．０６３２ ０．３９６３ ０．００５５ １．６４７０ ０．２１０６ ０．４３８１ ０．００２３ １．８８２１ ０．９９８１

４ ０．０６９１ ０．４２１２ ０．００５３ １．６５６１ ０．３３５２ ０．４７９８ ０．００１４ ３．２２１１ ０．９９３８

５ ０．０３５４ ０．３３７７ ０．０３６１ １．３６４３ ０ ０．４８７１ ０．００３９ １．９４０２ ０．９９９３

６ ０．０３７０ ０．３３５８ ０．０２１０ １．３９０４ ０．１２４０ ０．４８９１ ０．００２６ １．９８６４ ０．９９７９

７ ０．０４２８ ０．３７２１ ０．００９９ １．５３２４ ０ ０．４４７３ ０．００２２ ２．５７６２ ０．９９５５

１１ ０．０４４０ ０．３４５７ ０．０１０５ １．４９４２ ０．２８５７ ０．４７３２ ０．００３５ ２．４９３０ ０．９９９３

１２ ０．０３９０ ０．３９１５ ０．０３９５ １．５７３１ ０ ０．４４９９ ０．００３９ １．３６２０ ０．９８８０

１４ ０．０３８８ ０．３３７６ ０．０２２１ １．３７６７ ０ ０．４６８３ ０．００２５ １．５４６３ ０．９８１１

图６　非饱和导水率与含水率ＲＥＴＣ拟合关系曲线

Ｆｉｇ．６ ＲＥＴＣｆｉｔｔｉｎｇｃｕｒｖｅｓｏｆｕｎｓａｔｕｒａｔｅｄｈｙｄｒａｕｌｉｃｃｏｎｄｕｃｔｉｖｉｔｙａｎｄｓｏｉｌｃｏｎｔｅｎｔ

ａ．砂壤土；ｂ．粉砂粘壤土；ｃ．壤土；ｄ．粉砂壤土

跟２号土样非常接近，故用２号样结果代替４号．图

６为ＲＥＴＣ软件拟合结果中非饱和导水率与体积含

水率的关系曲线．

根据野外描述岩性及室内测得的颗粒分析资

料，将该场地深埋区８．３～２０．８ｍ划分为７层深度

区间，依据野外实测体积含水率，获取采样时刻场地

埋深８．３～２０．８ｍ范围内的非饱和导水率介于

２５．１５～２４０．２９ｍｍ／ａ之间（表４）．

对比１号、５号、１２号和１４号砂壤土的非饱和

导水率和体积含水率的关系曲线（图６ａ），１号和５

号土样在体积含水率小于０．４时，两者曲线基本相

似；１２号和１４号土样在体积含水率小于０．４５，两者

曲线基本相似．由表４知，砂壤土野外含水率介于

０．２８～０．３６之间，在此含水率区间内１号和５号土

样曲线的弧度基本一致，而１２号和１４号土样的曲

线显示随着含水率增加，非饱和导水率的增加幅度

均有所变缓，且１２号土样的变缓现象更明显，这表

明包气带厚度增大可能会引起土壤压密现象，这使

１２号和１４号土样导水率变小（图７），进而影响补给

过程．此外，在该含水率区间内，相同含水率的非饱

和导水率大小依次为：５号＞１号＞１４号＞１２号，这

与４．１节结论相吻合，即土样越易释水，非饱和导水

率越大，场地入渗补给强度也将越大．

对比７号和１１号粉砂壤土的非饱和导水率和

体积含水率的关系曲线（图６ｄ），两者曲线相差较

大，当含水率小于０．３６时，１１号土样的非饱和导水

５６７
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表４　野外实地非饱和导水率及入渗补给速率

Ｔａｂｌｅ４ Ｕｎｓａｔｕｒａｔｅｄｈｙｄｒａｕｌｉｃｃｏｎｄｕｃｔｉｖｉｔｙａｎｄｒｅｃｈａｒｇｅｒａｔｅａｔｔｈｅｆｉｅｌｄ

编号 取样深度（ｍ）
岩性定名

国际制
深度区间（ｍ）

原位体积

含水率

拟合犓ｕ值

（ｃｍ／ｄ） （ｍｍ／ａ）

１ ８．３～８．５ 砂壤土 ８．３～９．４ ０．２８４１ ０．００７８１１ ２８．５１

２ ９．４～９．５ 粉砂质粘壤土 ９．４～１１．０ ０．３６４９ ０．０３０７８６ １１２．３７

５ １１．０～１１．２ 砂壤土 １１．０～１１．６ ０．２８７１ ０．０１６７１２ ６１．００

６ １１．６～１１．７ 壤土 １１．６～１２．０ ０．３２８９ ０．０１４４９９ ５２．９２

７ １２．０～１２．１ 粉砂壤土 １２．０～１３．７ ０．２９３６ ０．０６５８３４ ２４０．２９

１１ １８．５～１８．６ 粉砂壤土 １３．７～１９．５ － － －

１２ １８．７～１８．９ 砂壤土 － ０．３５８１ ０．０１１１１９ ４０．５８

１４ ２０．６～２０．８ 砂壤土 １９．５～２１．６ ０．３０１６ ０．００６８９１ ２５．１５

图７　砂壤土非饱和导水率与含水率ＲＥＴＣ拟合关系曲线

（含水率为０．２８～０．３６）

Ｆｉｇ．７ ＳｉｌｔｌｏａｍＲＥＴＣｆｉｔｔｉｎｇｃｕｒｖｅｓｏｆｕｎｓａｔｕｒａｔｅｄｈｙ

ｄｒａｕｌｉｃｃｏｎｄｕｃｔｉｖｉｔｙａｎｄｓｏｉｌｃｏｎｔｅｎｔ

率要小于７号土样；当含水率大于０．３６时，反之．因

野外缺测１１号含水率，结合表４知，１１号与１２号

深度紧挨，颗分数据相差不大，可推断１１号的野外

实地含水率会比７号土样的大，两者含水率均应小

于０．３６．结合４．１节知，７号土样更易释水，非饱和

导水率也更大，这与砂壤土的结论一致．

此外，该场地刚建一深３０ｍ的包气带大口井，

待含水率仪和负压计稳定后，可长期实时监测该场

地包气带含水率和负压动态．有望根据负压观测数

据确定水力梯度近似为１的深度区间，由式（２）计算

其补给强度，进一步证实本文的结论；其他深度的补

给强度则可根据式（１）计算．本文所用的非饱和导水

率，是基于实测水分特征曲线，用ＲＥＴＣ软件拟合

获取的非饱和导水率与含水率之间的关系曲线，这

种间接方法可以提供规律上的认识，但具体的非饱

和导水率数值可能存在一定的偏差；若资金等许可，

可以在场地每个深度采集多个原状土样，使用直接

法测试非饱和导水率，会增加结果的可靠性．

５　结论

通过分析讨论水分特征曲线、非饱和导水率和

含水率的关系曲线，可以得到以下结论：（１）试验场

地在深部包气带８．０～２１．０ｍ处土层含水率已处于

稳定状态，采用达西公式计算求得该埋深范围内土

层持水度下的非饱和导水率为２５～２４０ｍｍ／ａ；若采

样点位于水力梯度为１的埋深处，则计算得非饱和

导水率即为该点在持水度下的入渗补给强度；（２）水

位波动下降，使饱和带转化为包气带之前土壤经历

多次脱湿过程，导致相同岩性水分特征曲线出现差

异；某层位土壤水分特征曲线越陡，说明该土壤经历

过越多次脱湿过程，即在该层位水位下降速率越慢，

故分析深部相同岩性的水分特征曲线，可以帮助理

解历史水位下降情况．若某一深度历史水位下降速

度越快，该埋深处相同含水率情况下土壤非饱和导

水率亦越大；（３）包气带厚度增大使原来位于饱水带

的层状非均质土层处于包气带，在潜水位波动下降

过程中深部包气带土层因排水压密作用，使得土壤

水力特性发生变化，进而影响到垂向入渗补给．
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