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种植条件下降雨灌溉入渗试验研究

宋亚新 张发旺荆恩春

中国地质科学院水文地质环境地质研究所，河北正定050803

摘要基于清水河平原头营和黑城试验场降雨(灌溉)入渗过程土壤水分运移观测试验数据的分析研究，笔者应

用能量观点描述了包气带水分运移的分带性、降雨(灌溉)入渗补给地下水的水分条件和地下水入渗补给过程的基

本特征。应用蒸散量模型、土壤水分通量模型，计算了作物生长期的蒸发蒸腾量、土壤贮水量的变化量、加0 cm深

度处的土壤水分渗漏量及渗漏系数。从多年的角度分析了深层土壤水分渗漏量、渗漏系数与地下水入渗补给量和

补给系数的关系。它对分析降雨(灌溉)入渗对地下水的补给过程和定量分析地下水入渗补给量、入渗补给系数具

有莺要价值。
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地下水是干旱半干旱地区生产、生活的主要供

水水源，准确评价其补给量是合理制定水资源规划

和地下水可持续利用方案的基础(汪丙国等，

2006)。由于水文地质条件的复杂性以及自然环境

的特殊性，干旱半干旱地区地下水人渗补给研究一

直是水文地质学中的难点。目前，经过水文地质学

家几十年的研究，国内外发展了多种预测和确定地

下水补给量的方法，总体上可归纳为4类(Kinzel—

bach．et aI．，2002)：直接测定法(陈志辉等，2002；周

曼等，2002)、达西方法(虎胆·吐马尔拜，1996；吴

继敏等，1999)、水均衡方法(Healy el a1．，2002；许

昆，2004)和示踪法(mlison et a1．，1978；陈建生等，

2004；汪丙国等，2006)。但以上方法给出的人渗补

给量多存在较大误差，有时甚至错误，成为准确评价
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地下水资源的一个瓶颈。欲获取较为准确的入渗补

给量，详细了解人渗过程和入渗补给特征具有特别

重要的意义。

宁夏南部(宁南)地区位于我国西北干旱一半干

旱区，是我国水资源最为贫乏的地区之一，降雨与灌

溉是当地潜水的主要补给来源。为了解宁南地区降

雨灌溉入渗补给特征，分析人渗补给量，于2001—

2002年在清水河平原开展了试验研究。

1自然条件概况

清水河平原位于宁夏回族自治区中南部，属典

型大陆性气候，干旱气候特征明显，平均年降水量

300～500 n吼，大部分降雨集中在6—8月，年际蒸发

量1900 mm。研究区包气带上部土壤剖面的土壤岩

性主要是黄十状粘砂七、砂粘土、粉细砂和细砂薄层。

2试验设计

在清水河平原代表性地段分别建立了头营(胡

大堡)和黑城(潘堡)包气带水分运移及水文地质参

数试验场(以下简称试验场)(图1)。开展了旱作

条件下的冬小麦、玉米田水分运移观测试验；冬小麦

田灌溉3水、4水条件下的水分运移观测试验；春小

麦田灌溉3水和玉米田灌溉2水、3水条件下的水

分运移观测试验。试验监测内容有：①土壤含水量

动态，在各试验田监测区利用中子仪监测0～400

em深度土壤含水量：O～200 cm深度内测点20个，

相邻测点间距10 cm；200—400 cm内测点10个，相

邻间距20 cm。土壤含水量在非种植期和冻结期每

5 d观测1次，在冻融期开始以后为每3 d观测1

次；在灌溉期，试验田每次灌溉前一天至灌溉后5 d

每天观测1次，之后为每2 d观测1次，直至下次灌

溉或到作物收获为止；②土壤水势动态，土壤基质

势和土水势采用wM一1型负压计系统进行测量，

在各试验田监测区0—300 cm深度土壤剖面上，分

别暗埋式安装一套负压计系统，在。一200 cm深度

范围内安装20支负压计测头，相邻测头间距lO

cm，200一300 cm深度范围内安装5支负压计测头，

相邻测头间距20 cm。负压计观测时间和次数与中

子仪观测同步；③地下水(潜水)动态监测；④观测

和收集研究区降雨量、蒸发量等气象资料；⑤记录

各试验田的灌溉时间、灌溉量等资料。

3结果与讨论

3．1包气带土壤水势分布及水分运移特征

图1 清水河平原水分运移试验场位置图

Fig．1 I抛ation of the experimental field in Qingshuihe Plain

3．1．1包气带土壤水势分布的分带性

降雨(灌溉)入渗所能达到的深度、持续时间的

长短、人渗量的多少、土壤水分运移特征等与包气带

土壤剖面的土壤水势分布和土壤含水量的分布关系

十分密切，在分析降雨(灌溉)人渗过程和土壤水分

运移时必须研究包气带的能量分布特征。

在观测试验期问，头营(胡大堡)和黑城(潘堡)

试验区地下水(潜水)埋深动态变化范围分别为

15．4一17．8 m之问和36．55～40．07 m之间，各试

验田在试验期内零通量面向下发育的最大深度在地

表以下140一200 em范围，如图2为头营试验场

No．1(玉米试验田)的一条土壤水势分布曲线，零通

量面出现在约140 cm深度位置。根据荆恩春等

(1994)土壤剖面水势梯度分带性理论分析，试验场

包气带土壤水势梯度变化分为3个带：①地表至零

通量面发育最人深度之间的土壤水势梯度强烈变化

带，该带是降雨(灌溉)和蒸发(蒸腾)过程交替作用

的综合结果，在客观卜反映了蒸发蒸腾作用的影响

深度；②地下水面(潜水面)至毛细强烈上升带顶部

间的土壤水势梯度基本不变带；③处于上两个带之

间的土壤水势梯度缓变带，由于研究区地下水埋藏

深，该带厚度较大。

在清水河平原，绝大部分地区土壤水势梯度变

化都具完整的三带性。仅零星邻河地块因地下水
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图2头营No．1土壤剖面水势分布(2001．7_30)

Fig．2 Distribution of soil moisture potential at TouyiIlg

No．1 p心le(July 30，2007)

(潜水)埋深小于潜水蒸发极限深度，使土壤水势梯

度强烈变化带与土壤水势梯度基本不变带直接相

连，不具三带性特征。

3．1．2包气带土壤水分运移的分带性

土壤水势梯度决定土壤水分的运移方向，也是

土壤水分运移的趋动力，因此土壤水势梯度分带性

也使土壤水分运移具有分带性特征：①在土壤水势

梯度强烈变化带内，土壤水势变化强烈，变幅大，土

壤水势梯度方向经常发生改：渺／出<0与渺／出=O

S触／出>0。这使土壤水分运移也相应地具有变化

强烈、运移方向经常改变的特点，土壤水运移速度、

运移量则与土壤水势梯度的大小、土壤含水量大小

和非饱和土壤导水率取值等有关；②在土壤水势梯

度缓变带内，土壤水势梯度变化相对平缓，且具有单

向性(水势梯度始终指向潜水面)。与之对应，该带

内土壤水分运移相对平缓，土壤水分始终保持向下

运移的方向，其运移速度和运移量除与土壤水势梯

度相关外，同样也受土壤含水量和土壤非饱和导水

率取值等因素制约；③在土壤水势梯度基本不变带

内，土壤水势梯度的绝对值非常小(几乎接近于0)，

变幅很小，但区域地下水位的动态变化可能使潜水

面附近的土壤水势梯度发生微小的变化。在该带

内，土壤含水量很高，土壤导水率I|}(o)的数值较大，

但由于土壤水势梯度接近于0，制约了土壤水分运

移速度和运移量。土壤水运移方向依然受控于土壤

水势梯度的方向。

包气带水分运移分带性特征是分析研究清水河

平原降雨(灌溉)人渗过程土壤水分运移以及地下

水入渗补给的重要理论基础。

3．2降雨(灌溉)入渗补给过程分析

3．2．1降雨(灌溉)入渗补给地下水的水分条件

在清水河平原，蒸发～入渗型是土壤水分运移

状态的基本形式(荆恩春等，1994)，在小的降雨入

渗过程中，入渗水往往达不到零通量面发育的深度

位置，不能使土壤剖面变为入渗型土壤水分运移状

态。因此，由降雨人渗转化的这部分土壤水对作物

需水和缓解蒸发蒸腾作用有实际意义，对降雨入渗

补给地下水而言是无效的。但是也有特例，如在灌

溉或大的降雨过程之后，土壤水分运移状态已经是

入渗型，这时小的降雨过程的人渗水分对地下水的

入渗补给有一定意义。

对于大的降雨过程，特别是灌溉人渗过程，即使

原先土壤水分运移状态为蒸发一人渗型，人渗水除

了补充零通量面以上的上壤水分外，还能继续下渗

导致零通量面消失，使土壤水分运移状态由蒸发一

入渗型转变为人渗型，为地下水的入渗补给提供必

要的水分条件。

3．2．2地下水入渗补给过程基本特征

如前所述，研究区具有深厚的土壤水势梯度缓

变带，并且在土壤水势梯度缓变带中土壤水分运移

方向始终向下。因此，不管是种植期还是非种植期，

是旱作农业还是灌溉农业条件下，是否降雨或灌溉，

地下水入渗补给过程始终在不间断地进行着。

包气带如同一个土壤水库，除对作物需水具有

调节作用，对降雨(灌溉)人渗补给地下水过程也有

调节作用，使降雨(灌溉)入渗补给过程有明显的滞

后特征。地下水埋深越大，调节库容量越大，调节作

用越强，滞后作用越明显。如冉庄试验场模拟在地

下水埋深8 m，降雨量193 mm条件下的观测试验，

结果降雨人渗补给地F水的峰值滞后60 d，降雨入

渗补给过程长达360 d以上(沈振荣等，1992)。因

此，在研究区这样地下水大埋深条件下，常常是前一

个降雨(灌溉)入渗过程没有结束，后一个降雨(灌

溉)人渗过程又已经开始，前后降雨(灌溉)人渗过

程相互迭加。图3、图4分别为灌溉条件下头营

No．2春小麦田、No．3冬小麦田实测土壤含水量时空

分布图，从土壤含水量的时空分布可以看出，在土壤

表层1．0 m或1．5 m深度范围内，每次灌溉或大的

降雨过程引起的土壤含水量急速增加，之后又因受

强烈蒸发蒸腾作用，土壤含水量很快减少，其变化过

程有着明显的土壤水势梯度强烈变化带的规律性，

而且越是接近地表其规律性越明显。但是随着深度
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图3头营No．2春小麦田上壤含水量时空分布图

Fig．3 SpatiaI—temporaI击stTibution of soil water content

in No．2 s埘ng wheat field，Touying

图4头营No．3冬小麦田土壤含水量时空分布图

Fig．4 Spatial—temporal distribution of soil water content

in No．3埘nter wheat field，TouyiIlg

的增加，逐渐进入土壤水势缓变带内，特别是接近4

m深度时，已很难看出土壤含水量随一次灌溉或大

的降雨过程的明显变化界限。图5为头营No．5旱

作冬小麦田土壤含水量时空分布图，由于在冬小麦

生长期无较大的降雨过程，而且土壤水分的蒸发蒸

腾损耗得不到灌溉水和潜水的补充，降雨过程仅引

起土壤表层50 cm左右的土壤含水量有比较明显的

变化，受降雨和蒸发蒸腾交替作用影响的规律性非

常强。深部土壤含水量变化极微，与灌溉条件下土

图5头营No．5旱作冬小麦田土壤含水量时空分布图

Fig．5 spatial-temporal di8tribution of soil water content

in No．3 min-fed埘nter wheat field，T0uying

壤含水量的时空分布相比，其变化十分平缓。因此，

在地下水(潜水)深埋区，不论在灌溉农业还是旱作

农业条件下，很难获取次降雨入渗补给量或次灌溉

人渗补给量(灌溉同归量)，在地F水深埋条件下分

析降雨(灌溉)人渗过程时必须注意这一特性。

通常在地下水浅埋条件下，降雨(灌溉)人渗补

给过程呈湿润锋面补给方式，其特点是人渗的湿润

锋面明显进入毛细强烈上升带或达到潜水面形成对

地下水的入渗补给(沈振荣等，1992；王政友，

2003)。在试验区由f地下水埋深大，降雨(灌溉)

入渗补给地下水的过程呈现为非湿润锋面补给方

式。图6为头营No．2春小麦田一次灌溉前后的土

壤剖面含水量分布变化曲线图，5月7日的一条曲

线是灌溉前土壤含水量分布曲线，5月8日以后的

各条曲线为灌溉后的上壤含水量分布曲线。可以看

出，在150 cm深度范围内，灌溉入渗过程向下发育

的湿润锋面清晰可见，在150～250 cm深度范围内，

湿润锋面很难分辨，在250 cm深度以下，已看不出

湿润锋面，但是地下水的入渗补给过程一直没有间

断。因此，地下水的入渗补给呈非湿润锋面补给

方式。

3．2．3渗漏量计算与降雨(灌溉)入渗补给分析

根据头营试验场和黑城试验场种植条件下水分

运移观测资料，联合应用零通量法和定位通量法

(荆恩春等，1994；荆恩春，2006)，计算了作物生长

期或作物主要生长期的作物蒸发蒸腾量、土壤贮水

水
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头营No．2春小麦田灌溉前后土壤含水量变化图

Ch卸ge of soil water content for帅i而galion evem

in No．2叩ring wheat 6eld，’I’0uying

量的变化量、400 cm深度处的土壤水分渗漏量(李

保国等，2000)及渗漏系数。计算公式如下：

蒸发蒸腾量：

E死=Q(z’+』乡(彳，t。)出一』乡(z，t：)出 (1)

400 cm深度位置渗漏量：

‰=Q(z’+』罗秽(z，#。)出一』罗侈(z，乞)农(2)
渗漏系数：

D ⋯
仅2

F巧 Lj J

400 cm土层土壤贮水量变化量：

△肜=陈一％ (4)

式中，E死一作物蒸发蒸腾量(mm)；D伽圳
cm深度位置渗漏量(mm)；P一降雨量(mm)；，_灌

溉量(mm)；△训_400 em土层贮水量变化量(mm)；

伽未一计算末期土层土壤储水量；加初一计算初期土

层土壤储水量；Q(z’)一在出=f2一￡。时段内从定

边界处通过的土壤水量；o一渗漏系数(在灌溉农

业条件下为渗漏量与同期降雨量和灌溉量之和的比

值；在旱作农业条件下(，=0)为渗漏量与同期降雨

量的比值)。

计算结果见表l和表2。从渗漏量的计算结果

看，各试验田在400 cm深处形成的渗漏量、渗漏系

数有一定差异，主要是作物种类、降雨分布、灌溉状

况、土壤结构、蒸散作用等因素的不同引起的。如头

营No．5旱作冬小麦田渗漏量仅为14．98 mm，而头

营玉米田(灌溉3水)渗漏量高达103．57 mm。黑城

No．1旱作玉米田渗漏系数只有0．056，头营No．3

冬小麦田(灌溉4水)的渗漏系数高达0．198。

综合表l和表2的渗漏量和渗漏系数的计算结

果还可以发现，灌溉条件下冬小麦在400 cm深度的

渗漏系数为O．1ll一0．198，平均o．155。春小麦渗

漏系数为0．147—0．15l，平均0．149。玉米田渗漏

系数为0．14一O．163，平均O．152。灌溉条件下的3

种作物试验田400 cm处的平均渗漏系数非常接近

(0。15左右)。

根据前面所述包气带土壤水分运移的分带性特

征，在水分运移试验区，地面以下400 cm深度位置

已稳定进入土壤水势梯度缓变带，土壤水势梯度始

终保持大于0，土壤水分运移方向向下。而且地面

以下加o cm深度位置已远离试验田作物(冬小麦、
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春小麦、玉米)的根系层，土壤水分运移的方向不会

受作物根系吸水的影响。因此，入渗到400 cm深度

以下的土壤水分，不能再返回土壤水势梯度强烈变

化带被作物吸收或蒸发损耗，只能继续下渗直至补

给地下水。由于深厚的土壤水势梯度缓变带对土壤

水分入渗补给地下水的滞后作用，使入渗到400 cm

深度以下的土壤水分需要较长的时间才能补给地下

水，但是它最终还是要补给地下水。因此，降雨(灌

溉)人渗过程中在400 cm深度位置形成的渗漏量补

给地下水只是一个时间问题，可视为地下水的潜在

降雨(灌溉)入渗补给量。从多年的角度分析，它实

际上可视为地下水的降雨(灌溉)人渗补给量。

4结语

通过清水河平原头营和黑城试验场在种植条件

下降雨(灌溉)入渗的分析研究，得到以下初步结论

和建议。

(1)研究区包气带存在完整的土壤水势梯度强

烈变化带、土壤水势梯度基本不变带和土壤水势梯

度缓变带。土壤水势梯度分带陛也使包气带水分运

移也具有分带性特征。

(2)清水河平原地下水埋深较大，蒸发一入渗

型是该区土壤水分运移状态的基本形式，通常小的

降雨不能使土壤水分运移状态变为人渗型，不能为

地下水的入渗补给提供必要的水分条件。只有在大

的降雨入渗过程，特别是灌溉入渗过程，才能使原来

的蒸发一入渗型土壤水分运移状态转变为入渗型，

为地下水的入渗补给提供了最基本的水分条件。

(3)地下水深埋条件下，降雨(灌溉)入渗补给

过程存在滞后性，对地下水的补给为非锋面补给。

地下水入渗补给始终在缓慢进行，很难获得次降雨

人渗补给量或次灌溉入渗补给量，在地下水资源评

价工作中需充分考虑这一特点。

(4)在清水河平原，由于深厚的土壤水势梯度

缓变带对土壤水分入渗补给地下水具有滞后作用，

入渗到400 cm以下的土壤水分需要较长的时间才

能补给地下水。但降雨(灌溉)人渗过程中在深层

(如400 cm深度位置)形成的渗漏量补给地下水只

是～个时间问题，可视为地下水的潜在降雨(灌溉)

入渗补给量。从多年的角度分析，它实际上可视为

地下水的降雨(灌溉)入渗补给量，这对定量分析潜

水深埋区降雨(灌溉)人渗补给量(系数)具有重要

价值。
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中国资源环境科学钻柴达木开钻

2008年4月27日，“中国柴达木盆地资源环境

科学钻探工程”开工典礼在青海格尔木市达布逊湖

区举行。这是青藏高原以资源和环境科学为目标的

第一钻，对研究青藏高原的隆升、盐湖矿产资源及成

因、古气候、古环境变化，保护戈壁脆弱的生态环境

和柴达木盆地循环经济的发展都将提供准确的科学

依据，同时，还将给国内外有关科学界合作研究全球

变化搭建又一科学平台。

中国柴达木盆地资源环境科学钻探是中国地质

调查局资助的科学工程，由中国地质科学院矿产资

源研究所承担。探井命名为“盐参一号”，选址在格

尔木市达布逊盐湖区，井深1200米，是科学钻探第

一阶段工程。

青藏高原隆升及其环境效应，已成为当今国内

外研究热点之一。项目首席科学家郑绵f院士介绍

说，位居高原北部的柴达木盆地达布逊盐湖区(三

湖区)，是已知晚新生代以来青藏高原沉积厚度最

大、最连续的湖相地层，拥有更高精度的干湿、冷暖、

地质构造和成矿事件等环境变化记录，而成为我国

研究古环境变化得天独厚的优势地区。在柴达木盆

地实施资源环境科学钻探工程，对于重建三湖区古

环境，探索地下生物圈、水圈地球化学循环特征等，

均具有重要的科学理论和实际意义。

据介绍，该项目是我国继苏北东海和松辽科学

钻探之后，又一个重要的大陆科学钻探工程，工程将

建立三湖区上新世至第四纪高精度沉积层序和年

表，其精度将达到百年级；重建三湖区古环境，精细

刻画青藏高原晚新生代隆升过程和机制；揭示晚新

生代以来大气环境的演替过程，西风与东亚季风的

演替过与分异；建立高原第一晚新生代沉积成矿地

球化学标型剖面，建立高原挽近成矿作用体系，阐明

前陆盆地在陆陆碰撞后成矿规律、发展咸水湖油气

成藏和陆相成钾理论；揭示盐湖——咸水湖地下生

物圈、水圈地化循环特征。此工程的成功实现，可取

得高原隆升、古季风演替与成烃成矿效应有宏观影

响的成果，形成一支有国际竞争力的资源环境科技

团队，有望使我国在高原挽近成矿、成藏与湖泊——

盐湖古环境研究领域走到世界的前列。

中国地质调查局副局长兼总工程师张洪涛说，

中国柴达木盆地资源环境科学钻探工程是开启青藏

高原古环境科学的一把金钥匙，是一项国家级重大

地学科技工程，具有集青藏高原独特区域演化、高原

湖区巨厚湖相沉积、钾盐油气资源形成机制于一体

的综合研究项目，是青藏高原以资源和环境为科学

目标的历史第一钻，具有深远的科学意义和重大的

现实影响。

(中国地质科学院盐湖中心供稿)
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