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绪    言 

水文地质学是研究地下水的科学。它研究与岩石圈、水圈、大气圈、生物圈以及人类活

动相互作用下地下水水量和水质的时空变化规律，并研究如何运用这些规律去兴利除害，为

人类服务。 
    地下水即是赋存于地面以下岩石空隙中的水。地下水的功能主要包括：资源、生态环境

因子、灾害因子、地质营力与信息载体〔张人权，1987〕。地下水及赋存地下水的介质还具

有一些另外的功能。水文地质学在国民经济发展中的作用是与地下水及其赋存介质的功能相

联系的。 
    水是人们赖以生存的不可缺少的宝贵资源。作为水资源重要组成的地下水，由于其水质

良好，分布广泛，变化稳定以及便于利用，因此是理想的供水水源。在我国半干旱与干旱的

华北、西北地区，地下水往往是主要的，有时甚至是唯一的生活以及工农业生产供水水源。 
    目前，我国每生产 l kg 小麦约需耗水 1000—1500kg，每生产 l kg 皮棉需耗水 5000kg。
在半干旱的华北平原，进行灌溉才能保证稳产高产。在干旱的西北地区，无灌溉即无农业。

在这些地方，灌溉主要是利用地下水。我国北方 17 省市自治区，每年开采用于灌溉的地下

水达 400×108m3，大体相当于黄河全年的总水量〔任天培等，1986〕。 
    生产任何工业品都需要耗用一定水量。炼钢 1t 约需水 6.7t，生产 1t 化肥需水 2.5t，生

产 1t 纸耗水达数百吨。在一些缺乏地表水的城市，地下水资源丰富与否对工业与城市的发

展起着主要制约作用。对于作为供水水源的地下水，必须评价其水质水量，查明其分布规律。

这方面的工作形成了“供水水文地质学”分支。 
    当地下水中富集某些盐类与元素（如溴、碘、锶、钡等）时，便成为有工业价值的液体

矿产，称之为工业矿水。 
    含有某些特殊组分，具有某些特殊性质，因而具有一定医疗与保健作用的地下水，称作

矿水。矿水是建立矿泉疗养地与生产瓶装矿泉水的必要资源。勘查与评价工业矿水与医疗矿

水，也形成了相应的学科分支——矿水水文地质学。     
地球是一个巨大的天然热库，蕴藏着丰富的地下热能资源。热水与热蒸汽是主要的载

热流体，利用它们可以发电、建立温室等。地下热能的勘查与评价也是水文地质工作内容之

一。            
如果说长期以来地下水被作为一种宝贵的资源而加以利用。那么，现在人们愈来愈认

识到，地下水同时还是复杂的生态环境系统中的一个敏感的子系统，是极其重要的生态环境

因子。地下水的变化往往会影响生态环境系统的天然平衡状态。 
发展农业离不开水，然而，用水不当，反受其害。50 年代末期，华北平原曾实行所谓

“以蓄为主”的方针，拦蓄降水与地表水，只灌不排，使地下水位抬升，蒸发加强，土壤累

盐，造成土壤次生盐渍化。盐渍地一度由 1958 年的 272.07×104ha，增至 1961 年的 412．53
×104ha。重新建立排水系统，并加强开采浅层地下水以后，1984 年华北平原的盐渍地面积

已降到 171.07×104ha〔任鸿遵，1992〕。在干旱半干旱的平原盆地中地下水位浅的地方，也

会发育原生的土壤盐渍化。 
    湿润地区的平原与盆地，由于天然或人为原因造成地下水位过浅，会产生原生或次生的

土壤沼泽化。过高的地下水位，使土壤处于嫌氧不透气环境，产生一系列生物化学作用，造

成农作物减产。例如，江汉平原的原生与次生沼泽化田地达 84000ha，占全部耕地的 1/4〔孙

锡年等，1992〕。防治土壤盐渍化与沼泽化，形成了土壤改良水文地质学分支。 
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    过量开采地下水使浅层地下水位大幅度下降后，会疏干原有的沼泽湿地，水生植物与水

禽等随之消失，使原有的景观受到破坏。在干旱地区浅层地下水位大幅度下降，原有的绿洲

会变成沙漠。我国河西走廊的民勤县，本是沙漠间的一片绿洲，经过大量打井采水，地下水

位下降了 3—7m；表土干燥，粘结力降低，固沙的灌木枯萎，草丛退化，已有 2/3 的土地开

始沙化①。 
    过量开采松散沉积物中的深部地下水，地下水位将大幅度下降而酿成灾害。例如，产生

地面沉降（美国圣华金流域最大地面沉降量为 8.55m，我国上海为 2.37m）；粘性土因水位

下降而压密释水，释出的有害物质使地下水水质恶化。 
    在滨海地带或有地下咸水的地方开采地下水，海水或咸水将入侵淡地下水，造成水质损

害，减少可利用的地下水资源。 
    地下水通常较地表水难以污染，但是一旦被污染后，其不良后果很难消除。生活污水的

排放，不适当地使用化肥农药，以及工业排放的大量废水废料，已经并正在使许多宝贵的地

下水源因污染而无法利用。 
    除了上述人为影响而产生的地下水水质问题外，某些天然的地下水由于缺乏某种人体必

需元素或过量富集某种元素而不宜饮用。例如，以缺碘的地下水作为饮用水源会引起甲状腺

肥大；饮用高氟地下水使人骨质疏松、易折。 
    地下采矿或进行各种地下工程（隧洞，地下厂房）时，地下水的涌入常使施工困难，成

本增高，甚至造成毁灭性事故。例如，1984 年开滦煤矿范各庄矿由于陷落柱将奥陶系岩溶

水引入煤层，大量岩溶水集中涌入，最大突水量达 34.2m3/s，21 小时矿坑全部淹没〔区永和

等，1988〕。为了查明矿坑水的涌入途径与来源，预测涌水量等，发展了专门的水文地质学

分支——矿床水文地质学。 
    地下水与其周围岩土构成统一的力学平衡系统。地下水位的变动会破坏其原有的平衡而

产生种种效应。地下水位上升，会使孔隙水压力升高，有效应力降低，岩土体强度也将随之

降低，从而导致滑坡、水库诱发地震等。裂隙岩体中地下水位抬升，会推动岩体向临空面位

移，触发岩崩。地下水位下降时，覆盖于强烈岩溶化岩层之上的松散沉积物会发生坍塌，这

就是岩溶坍陷。 
    地下水的迅速渗流会冲刷淘蚀松散沉积物而使之变形破坏。据美国资料，遭到破坏的土

石坝中有 40％是由坝基土或坝体土的渗透变形造成的〔任天培等，1986〕。 
    上述与地下水有关的地质灾害与地质环境问题，都需要水文地质学家会同有关领域的技

术人员共同去解决。 
    地下水是一种重要的地质营力，其主要作用是应力的传递者与热量及化学组分的传输

者。作为应力传递者的作用，除了上面所述的以外，还应指出，岩层压密造成的超静孔隙水

压力乃是产生滑脱构造的重要因素。 
    作为地壳中分布最广泛的良好溶剂的地下水，在岩石圈化学组分传输中的作用很大。岩

溶、成壤、风化等地质过程中地下水的作用早就被人所熟知。在地下水的参与下，地壳乃至

地幔中的组分迁移，在地下水的排泄带与不同组分地下水的接触带形成矿床。水在岩浆作用、

变质作用、岩石圈的形成与改造，乃至地球演变中所起的作用，正受到人们愈来愈多的注意

〔沈照理等，1985〕。 
    在油气二次迁移形成油气藏过程中，地下水系统起着关键作用。应用地下水流动系统理

论寻找与勘查油气田，已经提上了议事日程〔Tóth，1980〕〔陶一川，1993〕。 
    地下水还是重要的信息载体。作为应力的传递者，井孔中地下水位的变动，常反映了地

壳的应力变化，因而可以作为预报地震的辅助标志。我们可以根据水化学异常晕圈定隐伏矿

体，可以根据岩石中地下水流动的痕迹去恢复古水文地质条件。地下水及其沉淀物的化学成

                                                        
①袁生禄，对民勤沙漠地下水生态开采量的初步研究。 
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分（包括同位素成分）往往可以给我们提供来自地球深部悠久地质年代的信息〔沈照理等，

1985〕。 
某些利用地下水及其赋存介质的方面也值得加以注意。其中，最常见的是利用含水介

质储能（如冬天向井灌注冷水储冷以供夏天使用，夏天向井灌注温水以供冬天使用）。目前，

国外已开始从一般的浅层地下水中汲取热量以供家庭取暖。利用极弱渗透性的岩层储存废料

（包括核废料）试验正在积极进行中。通过灌注—抽汲井组以地下浸滤的方式开采某些金属

矿床已经付诸实施。利用包气带与饱水带进行渗滤循环以改善污染水的水质的试验获得了成

功〔Edworthy et al，1986〕〔Гавич，Швец，1988〕〔张人权，1990〕。 
    迄今为止，水文地质学的发展大体可以划分为三个时期：1856 年以前的萌芽时期，1856
年至本世纪中叶的奠基时期，本世纪中叶至今的发展时期。 
    萌芽时期：远古人类逐水而居，开始时只是利用地表水与泉水作为供水水源，后来才打

井取用地下水。由逐水而居到凿井取水是人类文明史的一大转折，从此人类活动的范围更为

广阔。在打井取水过程中人类不断积累关于地下水的知识。迄今为止，我国发现最古老的水

井是浙江余姚河姆渡井，成井距今约 5700 年。河姆渡井虽然深度只有 1.35m，但却用 200
多根圆木支撑保护，结构精巧〔树荣等，1985〕可以推知，更原始的井出现得还要更早些。

至少在公元前 7 世纪，亚美尼亚就有了坎儿井〔iswas，1970〕坎儿井是一种规模宏大的截

取地下水流并将其传输到用水地点的地下水平廊道，并有竖井通向地面。修建坎儿井之前必

须对地下水的赋存条件有清晰的概念。在公元前约 200 年的我国汉代，在四川为开采卤水，

在坚硬基岩中开凿了深逾百米的自流井。水文地质学是作为一门实用性的技术科学而萌芽

的。 
    人们在利用地下水的同时也在探究它的来源。法国帕利斯（B．Palissy，1509—1589）
珀若（P．Perraut，1608—1680）、马里奥特（E．Mariott，1602—1684）和中国的徐光启等

先后提出了井泉的水来源与降水或与河水有联系的观点〔王大纯等，1960〕。 
    奠基时期：欧洲产业革命后，大工业兴起，对水的需求增加，于是就有了计算井的出水

量的要求。这一时期正是近代实验科学兴起的时期。1856 年，法国水力工程师达西（H．Darcy，
1803—1858）为设计第戎（Dijon）的供水系统，进行了水透过砂的室内试验，得出水在砂

中的渗透速度与水力梯度的一次方成正比，这就是著名的达西定律。达西定律提供了地下水

定量计算的依据，奠定了作为学科分支的水文地质学的基础。1863 年，法国人裘布依

（A．Dupuit，1804—1866）提出了地下水稳定井流公式。1886 年，奥地利的福希海默

（P．Forchheimer，1852—1933）绘制了地下水流网。1935 年，美国人泰斯（C．V．Theis）
利用地下水流动与热传导的相似性，得出了地下水非稳定井流方程——泰斯公式

①
，使地下

水定量计算向实用方向推进了一大步。此时期，地下水计算采用的是只能求解简单条件下地

下水流的解析法。本世纪 30 年代起怀科夫（R．D．Wyckoff）等以砂槽模拟地下水流。随

后又出现窄缝槽模拟地下水流。马斯卡特（M．Muskat）等根据水流与电流的相似性，提出

用电流模拟连续介质中地下水的运动。这些都属于物理模拟的范畴。 
    在此期间，人们对地下水的起源提出了一些新的看法。1902 年，奥地利的修斯（E．Suess，
1831—1914）提出初生水学说，认为地下水来源于岩浆冷凝时析出的水。后来，因为得不到

证实而逐渐被人们冷落。大致与此同时，美国的兰（A．C．Lane）、戈登（W．C．Gorden），
俄国的安德鲁索夫（N．I．Andrusov）分别提出了埋藏水（沉积水）的存在。这些水是与沉

积物堆积同时存在于岩石孔隙之中的，粘性土固结压密时也可能将水释入周围含水层中。18
世纪德国水文学家福利盖尔反对入渗说，提出了凝结说，认为水汽冷凝为液态水是地下水的

                                                        
①实际上，早在 1925 年，在奥地利土力学家太沙基（K．Terzaghi，1883—1963）所提出的土的一维固结理

论中已经蕴含了地下水非稳定流的解法，但因“隔行如隔山”，11 年后水文地质学家另行独立地提出地下

水非稳定流方程。 



               中国地质大学（武汉）环境学院  《水文地质学基础》课程组 4

主要来源。后遭反驳而被放弃。1907—1919 期间，俄国的列别捷夫（А．Ф．Лебдев）通过

观测与实验，在新的基础上恢复了凝结说。 
    早在公元前一世纪，在利用矿水医疗时便开始研究地下水的化学成分。我国的李时珍在

《本草纲目》中按成分进行了泉的分类〔沈照理等，1986〕。19 世纪，油田地下水的研究积

累了大量水化学资料。1930 年，前苏联的伊利茵（В．С．Игнатович）提出了苏联潜水化

学分带规律。随后，前苏联学者伊格纳托维奇（Н．К．Игнатович）辑出了自流盆地的水化

学分带。本世纪中叶，前苏联学者奥弗琴尼科夫（А．М．Овчииков）建立了水文地质学

的一个新分支——水文地球化学。 
    1912 年，德国人凯尔哈克（K．Keilhack）进行了地下水和泉的分类，总结了地下水的

埋藏条件和排泄条件。本世纪 20 年代至 30 年代，美国人迈因策尔（O．E．Meninzer）对

美国地下水作了总结性描述，并对一系列水文地质概念和术语进行了探讨。他还在 1923 年

对于 1915 年提出的安全抽水量重新下了定义〔柴崎达雄，1982〕，在实质上提出了地下水资

源的概念。 
    由此可见，大致在本世纪中叶，有关地下水赋存、运动、补给、排泄、起源、水化学以

及水量评价等方面，已有了一套比较完整的理论与研究方法，水文地质学已经确立为一门成

熟的学科了。 
    发展阶段：二次世界大战战后，科学技术推动生产力迅猛发展以及人口的急剧增长，使

得人们对地下水的需求大为增加，人类活动决定性地影响着地下水形成过程。世界各地都出

现地下水水位深降、地下水资源枯竭、地面沉降、海水与咸水入侵淡含水层、地下水污染等

问题。这使人们意识到，地下水不仅是资源，而且还是重要的生态环境因子。在这一新的阶

段中，正确地预测在人类活动干预下地下水的变化，从而正确地评价、开发、管理与保护地

下水资源以及保护与地下水有关的生态环境，成为当务之急。 
随着大规模开发利用地下水，某些水文地质过程开始受到人们的注意。水文地质学家

长期以来关注着含水层，而把某些岩层当作不透水与不释水的隔水层。本世纪 40 年代到 60
年代，雅可布（C．E．Jacob）及汉图什（M．S．Hantush）等研究了松散沉积物承压含水

层的越流现象，发现原先认为是不透水的“隔水层”，实际上是透水能力比较微弱的弱透水

层。含水层与其间的“隔水层”（弱透水层）共同构成水力上相互联系的系统——地下水含

水系统。本世纪 60 年代，托特（J．Tóth）更进一步指出，即使对于固结的沉积岩构成的盆

地，只要时间尺度足够长，就会在地形控制的重力势作用下，产生穿层的地下水流动。托特

打破了水文地质学中长期以来占统治地位的介质场起主要控制作用的观点。荷兰的英格伦

（G．B．Engelen）等发展了托特的地下水流动系统理论，将其运用于分析与溶质迁移有关

的各种水文地质问题。 
    1954 年，博尔顿（N．S．Boulton）发现潜水位下降过程中非饱和带滞后释水现象。这

使人们进一步认识到饱和带地下水与非饱和带水的密切联系，从而促进了非饱和带水的研

究。 
    把地下水作为供水水源，水文地质学长期注意的焦点是地下水水量。随着地下水污染、

海水与咸水入侵淡含水层等问题的不断产生，与地下水中溶质迁移有关的问题开始受到重

视。许多水文地质学家正在通过室内试验、野外试验与建立数学模型的办法去解决有关问题。 
    战后水文地质学的发展，也是某些技术向水文地质学渗透的结果。在地下水计算方面，

本世纪 50—60 年代，离散介质电网络模拟一度成为主要的计算手段。1956 年，斯图尔曼

（R．W．Stallman）开始将数值法应用于水文地质计算。数值法需要进行大量运算成为应

用它的限制。所幸的是，60 年代华尔顿（W．C．Walton）首次将电子计算机引入水文地质

数值模拟。从此，各种复杂条件下水文地质问题的数学求解方法如雨后春笋般涌现。 
    本世纪 60 年代，同位素技术开始用于解决某些水文地质问题。随后，数学地质方法与
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遥感技术也开始引入水文地质学。近年来，能够有效处理大量空间信息的计算机软件系统—

—地理信息系统（Geographical Information System）受到水文地质学家的注意而开始应用〔陈

植华等，1992〕。 
    由自己的母学科——地质学与水文学交叉渗透形成的水文地质学，目前已经形成了若干

分支学科。其中属于基础性的学科分支为：水文地质学基础、地下水动力学、水文地球化学、

水文地质调查方法、区域水文地质学等。结合各种专门目的的水文地质学分支正在不断形成，

其中比较成熟的有供水水文地质学、矿床水文地质学、古水文地质学、同位素水文地质学等。

水文地质学的服务与研究领域正在不断扩展，在未来的岁月里，除了实用学科分支外，水文

地质学还将发展一些理论性学科分支。人类活动强烈干预地下水及其赋存介质，导致一系列

与人的价值判断相联系的利益冲突，必须用社会科学的方法加以处理。目前作为自然科学的

水文地质学与社会科学之间的界线不再是不可逾越的了。 
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第一章  地球上的水及其循环 

1．1  地球上的水
① 

    地球是一个富水的行星。地球上的水不仅存在于大气圈、地球表面、岩石圈和生物圈中，

也存在于地球深部的地幔乃至地核中。 
    关于地球上水的起源，曾有多种假说。目前普遍接受的看法是：组成地球水圈的水（包

括地表水与地下水）是在原始地壳形成以后，在整个地质时期内从地球内部不断逸出而起源

的。 
    地球各个层圈水的分布状况及其存在状态都有很大差别，可以区分为浅部层圈水与深  
部层圈水两大部分。 
    从大气圈到地壳上半部属浅部层圈水。其中分布有大气水、地表水、地下水以及生物体

中的水，这些水均以自由态 H2O 分子形式存在，以液态为主，也呈气态与固态存在。 
据联合国教科文组织资料，不包括生物体中的水与矿物中的水，浅部层圈中水的总体

积约为 13.86×108km3。若将这些水均匀平铺在地球体表面，水深约为 2718m。但其中咸水

约占 97.47％，淡水只占 53％。各类水体的体积及比例参见表 1—1〔中国大百科全书·大气

科学·海洋科学·水文科学，1987〕。 
表 1-1  地球浅部层圈水的分布 

水      体 体积（km3） ％ 

大  气  体 12 900 0.001 
海    洋 1 338 000 000 96.5 

冰川和永久积雪 24 064 100 1.74 
湖    泊 176 400 0.013 
沼    泽 11 470 0.0008 

地表水 

河    流 2 120 0.0002 
包气带水 16 500 0.001 
饱和带水 23 400 000 1.7 地下水 

永久冻土带固态水 300 000 0.022 
合     计 1 385 983 490 100 

据联合国教科文组织资料，转引自中国大百科全书《大气科学·海洋科学·水文科学》卷。未包括生

物圈及岩石圈矿物结合水。 

 

表 l—1 中未包括生物圈的水及矿物结合水。人体构成中水平均占 70％。植物体的水分

含量可高达 90％以上。矿物结合水是指矿物结晶内部及其间的水，如沸石水、结晶水、结

构水等。三基矾石（Al4〔(OH)10SO4〕·36H2O）含矿物结合水按重量比为 65％，其它如正

长石为 17％，黑云母为 48％。整个地壳矿物组成中矿物结合水含量可达 4.2×108km3 〔捷

尔普戈里兹，1983〕。矿物结合水在一定温度下从矿物中释出成为自由态的水（H2O），与其

它水体相互转换。 

地球深层圈水分布于地壳下部直到下地幔这一范围内。在地壳下部深约 15—35km 处，

                                                        
①  撰写 1．1 及 1．2．2 节时主要参考了文献〔区永和等，1988〕。 
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地温达 400℃以上，压力也很大，这里的水不可能以普通液态水或气态水形式存在，而成为

被压密的气水溶液。 
关于地幔的含水量，有关学者通过不同方式得到的结论基本一致。认为未经去气作用

的地幔物质约含 5％—7％的水。假定地幔总重量为 4×1027g，其中熔融物质占 25％，则地

幔软流层中所含的水分总量约相当于现代海洋水总量的 35—50 倍。据推测，在极高的温压

下，这里的水电离为 H+及 OH-，甚至近一步电离为 H+及 O2-。当软流层的岩浆沿通道上升，

温压降低时，氢、氧离子将结合为自由态的水（H2O）而析出〔区永和等，1988〕。 
    地球深层圈中特殊高压高温下的离解状态的水，以及地壳矿物内部的结合水，均是以非

自由态存在的水。传统的观点未将这些水纳入地球水圈之内，这是值得商榷的。首先，存在

于地球各层圈的水具有共同的来源。其次，目前已有许多证据说明，地球深层圈的水和矿物

结合水均与地球浅层圈中自由态的水相互转化，地球各层圈中以各种形式存在的水是一个相

互联系、相互转化的整体。而且，在成岩、成矿、岩浆、变质等过程乃至地球形变过程中，

深层圈的水及矿物结合水都发挥着重要的不可忽视的作用。我们认为，广义的水圈应当包括

地球各层圈中以各种不同状态存在且相互转化的所有的水。 

1．2  自然界的水循环 

自大气圈到地幔的地球各个层圈中的水构成一个系统。这一系统内的水相互联系、相

互转化的过程即是自然界的水循环。 
自然界的水循环按其循环途径长短、循环速度的快慢以及涉及层圈的范围，可分为水

文循环和地质循环两类（图 1—1）。 

    1．2．1  水文循环 

    水文循环是发生于大气水、地表水和地壳岩石空隙中的地下水之间的水循环，水文循环

的速度较快，途径较短，转换交替比较迅速。 
水文循环是在太阳辐射和重力共同作用下，以蒸发、降水和径流等方式周而复始进行的。

平均每年有 577 000km3 的水通过蒸发进入大气，通过降水又返回海洋和陆地。 
地表水、包气带水及饱水带中浅层水通过蒸发和植物蒸腾而变为水蒸汽进入大气圈。水汽随

风飘移，在适宜条件下形成降水。落到陆地的降水，部分汇集于江河湖沼形成地表水，部分

渗入地下。渗入地下的水，部分滞留于包气带中（其中的土壤水为植物提供了生长所需的水

分），其余部分渗入饱水带岩石空隙之中，成为地下水。地表水与地下水有的重新蒸发返回

大气圈，有的通过地表径流或地下径流返回海洋。水文循环的过程参见图 1—1 中的 7—10
及图 1—2。 
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图 1-1  自然界的水循环 

〔据阿勃拉莫夫〕 

Ⅰ—海洋水；Ⅱ—沉积盖层；Ⅲ—地壳的晶质岩；Ⅳ—岩浆源；Ⅴ—地幔岩；Ⅵ—大陆冰盖；1—来自地幔

源的初生水；2—返回地幔的水；3—岩石重结晶脱出水（再生水）；4—沉积成岩时排出的水；5—和沉积物

一起形成的埋藏水；6—与热重力和化学对流有关的地内循环；7—蒸发和降水（小循环）；8—蒸发和降水

（大循环）；9—地下径流；10—地表径流 

 
图 1—2 水文循环示意图 

1—隔水层；2—透水层；3—植被；4—云；5—大循环各环节；6—小循环各环节；a—海洋蒸发；b—大气

中水汽转移；c—降水；d—地表径流；e—入渗；f—地下径流；g—水面蒸发；h—土面蒸发；i—叶面蒸发

（蒸腾） 

 

水文循环分为小循环与大循环。海洋与大陆之间的水分交换为大循环。海洋或大陆内部

的水分交换称为小循环。通过调节小循环条件，加强小循环的频率和强度，可以改善局部性

的干旱气候。目前人力仍无法改变大循环条件。 
    地壳浅表部水分如此往复不已地循环转化，乃是维持生命繁衍与人类社会发展的必要前

提。一方面，水通过不断转化而水质得以净化；另方面，水通过不断循环水量得以更新再生。

水作为资源不断更新再生，可以保证在其再生速度水平上的永续利用。大气水总量虽然小，

但是循环更新一次只要 8 天，每年平均更换约 45 次。河水的更新期是 16 天。海洋水全部更

新一次需要 2 500 年〔中国大百科全书·大气科学·海洋科学·水文科学，1987〕。地下水

根据其不同埋藏条件，更新的周期由几个月到若干万年不等。 
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    1．2．2 地质循环 

地球浅层圈和深层圈之间水的相互转化过程称为水的地质循环。 
上地幔的高温熔融的塑性物质（软流圈）的大规模对流，驱动着地壳板块的不断运移。

在软流圈上升流区，上地幔熔融物质进入地壳或喷出地表时，地幔岩中的水分也随之上升与

分异，转化为地球浅层圈的水。这种由地幔熔岩物质直接分异出来的水称为初生水（图 1—
l 中 1），据 E·K·马尔欣宁（1967）利用千岛群岛火山研究成果，推算出全球所有岛弧由

火山喷发作用、水热作用和喷气作用，每年溢出地表的初生水约为 2×108t。在下降流区，含

有大量水的地壳岩块俯冲沉入地幔，使地幔得到浅层圈水的补充。 
此外，自然界的地质循环还发生在成岩作用、变质作用、风化作用等过程中。在这些

地质作用过程中，不仅有分子态的水（H2O）进入矿物（成为矿物结合水）或从矿物中脱出，

同时还常常伴有水分子的分解与合成。例如，区域变质作用时，粘土矿物与碳酸盐岩重结晶

时，即分解出 H+和 OH-及其它组分。在形成新的铝硅酸盐岩石的同时，H+和 OH-合成为 H2O，

形成再生水（图 1—l 中 3）。风化作用中也有水的参与。如长石的风化过程： 
    4KAlSi3O8+6H2O＝Al(Si4O10)(OH)8+8SiO2+4K++40H- 

        （钾长石）            粘土矿物（高岭土）  （胶体）  （溶液） 
    据推算，原生铝硅酸盐岩石完全风化为粘土时，将有 15％—30％的水分被分解，并进

入矿物的组成。矿物结合水的形成与脱出，也是水的地质循环的一部分〔沈照理等，1985〕。 
    由上述可知，水文循环与地质循环是很不相同的自然界水循环。水文循环通常发生于地

球浅层圈中，是 H2O 分子态水的转换，通常更替较快。水文循环对地球的气候、水资源、

生态环境等影响显著，与人类的生存环境有直接的密切联系。水文循环是水文学与水文地质

学的研究重点。水的地质循环发生于地球浅层圈与深层圈之间，常伴有水分子的分解与合成，

转换速度缓慢，过去常被人们所忽视。随着对各种成岩、成矿地质作用认识的深化，水参与

各种地质作用过程的意义不断被人们所认识。研究水的地质循环，对于深入了解水的起源，

水在各种地质作用过程乃至地球演化过程中的作用，都具有重要意义。 

1．3  与水文循环有关的气象、水文因素 

1．3．1  气象因素 

    自然界中水循环的重要环节——蒸发、降水，都与大气的物理状态密切相关；气象和气

候因素对水资源的形成与分布具有重要影响。 
    1．3．1．1  大气圈的结构 
    大气的主要成分是氮（78％）和氧（21％），此外还有二氧化碳、臭氧、水汽及固态尘

埃等。 
    水汽在大气圈中分布不均匀。以体积百分比表示，大气中水蒸汽的含量平均为：赤道带

2.6％，北纬 70°处 0.2％，90°纬度带 0.9％。在大气层中水汽的垂向分布也不均匀。大气圈

最下部 3.5km 范围内集中了其全部水量的 70％，下部 5km 范围内含全部水量的 90％，再往

高处水汽含量已十分稀少了。 
    据卫星探测资料，大气圈厚达 2000—3000km。但是，大气的密度随高度增加呈指数函

数衰减。根据大气的热力性质，自地表而上可将大气圈分为 5 层，对流层、平流层、中层、

热层和外层。 
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    对流层最接近地表，水汽也主要分布在对流层的下部。因此，对流层的物理状态及运动

规律是影响水文循环和水资源分布的最重要的因素。 
    对流层的厚度随纬度增加而减小，赤道地区可达 17—18km，中纬度带 10 一 12km，极

地地区为 8—9km。对流层受地面的热影响，其温度随高度增加而递减。因此，对流层经常

发生上升和下降气流和大规模的水平对流。其物理状态随时间和空间的变化，决定着气象要

素的复杂变化。 
    1．3．1．2  大气的热源 
    太阳的热辐射是地表和大气的最主要热源。据近年来宇航观测资料，大气层的上界面每

cm2 面积上每分钟接受的太阳辐射能量约 8.16J。由于大气的主要成分氮和氧几乎不吸收太

阳辐射能，水汽和二氧化碳则主要吸收波长较长的红外光线，而太阳辐射主要是短波辐射，

故大气所直接吸收的太阳辐射能仅占 15％，其余部分约有 42％通过反射和散射返回宇宙空

间，43％达到地球表面。地表接受辐射增热后，自身再向大气和宇宙空间辐射能量。此类辐

射主要是长波辐射，故大部为大气吸收而增温。此外，空气与地面直接接触，由于热传导、

对流而升温，更是大气增温的主要原因。因此，地表是大气的二次热源。地表热力状况在空

间和时间上的变化，直接引起大气物理状态的变化。    
    1．3．1．3  主要气象要素 
    1．3．1．3．1  气温 

由于地球是大气的第二热源，因此地表的热力状况随时间和空间的变化必然导致气温

的相应变化。   
    气温随时间的变化是指一个地区气温的昼夜变化、季节变化和多年变化。 
    气温随空间的变化包括水平方向和垂直方向的变化。高度相同的地区，气温变化主要受

纬度的控制，一般自赤道向两极由高到低。以同一时期各地区气温平均值绘制等温线图来表

示气温水平变化。垂直方向的变化，是指同一地点不同高度上气温的变化。在对流层内，气

温随高度增加而递减，一般每升高 100m，气温约降低 0.5℃。 
    1．3．1．3．2  气压 
    大气的质量施加在地表或地表物体上的压力称为大气压力，常用毫米水银柱高度表示。

在标准状态下（气温为 0℃时，纬度 45°的海平面上）的气压为 760 毫米水银柱高度，即约

相当 105Pa。 
    由于大气的质量随高度增加而降低，因此压力也随高度增加而降低。而地表热力状况的

差异，则造成气压在水平方向的变化。赤道地带气温高，热气流上升猛烈，对流层厚度较大，

故在赤道上空，气压较两侧地带大，大气向两侧运动。两侧地带由于发生下降气流使近地面

处空气密度加大。因此在邻近地面的下部，赤道地带形成低压带，两侧则形成亚热带高压带，

地表遂产生由两侧向赤道运动的气流。两极气温低，空气密度大，也形成高压带。在两极和

亚热带的高压带之间形成相对低压带。 
    地表覆盖状况不同，热力状态有很大差异。例如，由于水和岩石的热容量差别较大，因

此冬季大陆气温较海洋低，气压则高于海洋地区，夏季则正好相反。这就造成了海陆之间的

气压差，而形成了周期性的季风。气压差别引起气流，气流运动使大气中的水分与热量重新

分配，从而引起各种复杂的天气现象。 
    1．3．1．3．3  湿度 
    大气中水汽含量构成了空气湿度。水汽具有重量，所以也有压力。空气中水汽含量的多

少，可以用重量或压力表示。湿度分为绝对湿度和相对湿度两种。绝对湿度表示某一地区某

一时刻空气中水汽的含量。采用重量单位时，用 lm3 空气中所含水汽的 g 数表示，重量单位

绝对湿度代表符号为 m。采用压力单位时，为空气中所含水汽分压相当于水银柱高度的 mm
数，或以毫巴表示（1 毫巴＝102Pa），代表符号为 e 。绝对湿度只能说明某一时刻空气中水
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汽含量的多少，而不能表明此时空气中水汽含量的饱和程度。因此又有相对湿度的概念。 
    空气中所能容纳的最大水汽数量随着气温升高而增大（表 1—2）。某一温度下，空气中

可容纳的最大水汽数量，称为该温度下的饱和水汽含量，同样也可用重量单位（代号为M ），

或压力单位（代号为 E ）表示。 
表 1－2 不同温度下的饱和水汽含量 

t℃  -30°  -20°  -10° 0   10°   20°  30° 
E（mm） 0.4 1.0 2.2 4.6 9.2 17.5 31.9 
M （g/m3） 0.5 1.1 2.4 4.8 9.4 17.3 30.4 

 
绝对湿度和饱和水汽含量之比即为相对湿度（ r ），即 

    ( )/ 100%r e E= × ，或 ( / ) 100%r m M= × 。相对湿度以百分比表示之。 

    相对湿度可通过计算求得。若气温为 20℃，绝对湿度 e ＝4.6mm，则查表 1—2 得 E ＝

17.5mm，相对湿度 r (20℃)＝ ( / ) 100% (4.6 /17.5) 100% 26.3%e E × = × = ，气温下降到 0

℃， E ＝4.6mm，则 r  (0℃)＝100％。 
    由此可见，由于饱和水汽含量随温度降低而减小，因此当绝对湿度不变时，随气温下降，

相对湿度随之增高。当绝对湿度与饱和水汽含量相等，相对湿度等于 100％。空气中水汽达

到饱和时的气温称为露点。当气温降到露点以下，空气中过剩的水汽即凝结而形成不同形式

的液态或固态降水。 
    1．3．1．3．4  蒸发 
    在常温下水由液态变为气态进入大气的过程称为蒸发。空气中的水汽主要来自地表水、

地下水、土壤和植物的蒸发。有了蒸发作用，水循环才得以不断进行。 
水面蒸发的速度和数量取决于许多因素（气温、气压、湿度、风速等），其中主要决定

于气温和绝对湿度的对比关系。气温决定了空气的饱和水汽含量，而绝对湿度则是该温度下

空气中实有的水汽含量，该两水汽含量之差称为饱和差（ d ），即 d E e= − 。蒸发速度或强

度与饱和差成正比，即饱和差愈大，蒸发速度也愈大。同理，相对湿度愈小，则饱和差愈大，

蒸发速度也愈大。   
风速是影响水面蒸发的另一重要因素。蒸发的水汽容易积聚在水面上而妨碍进一步蒸

发，风将水面蒸发出来的水汽不断吹走，蒸发加快，因此，风速愈大，蒸发就愈强烈。 
    蒸发包括水面蒸发、土面蒸发、叶面蒸发等。通常用水面蒸发量的大小表征一个地区蒸

发的强度。气象部门常用蒸发皿（直径数十分米的圆皿）测定某一时期内蒸发水量，以蒸发

的水柱高度 mm 数表示蒸发量，如北京的多年平均年蒸发量为 1 102mm。 
必须注意，气象部门提供的蒸发量，只能说明蒸发的相对强度，而不代表实际的蒸发

水量。因为通常一个地区不全是水面，并且，用小直径的蒸发皿测得的蒸发量比实际的水面

蒸发量要偏大许多。 
1．3．1．3．5  降水 

    当空气中水汽含量达饱和状态时，超过饱和限度的水汽便凝结，以液态或固态形式降落

到地面，这就是降水。空气冷却是导致水汽凝结的主要条件。暖湿气团由于各种原因变冷就

可以产生降水。其中最常见的是锋面降水。当暖湿气团与冷气团相遇时，在两者接触的锋面

上，水汽大量凝结形成降水。气象部门用雨量计测定降水量，以某一地区某一时期的降水总

量平铺于地面得到的水层高度 mm 数表示。 
    降水是水循环的主要环节之一，一个地区降水量的大小，决定了该地区水资源的丰富程

度，对地下水资源的形成具有重要影响。 
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以上介绍了主要气象要素的基本概念，这些气象要素的变化决定了大气的物理状态。

在一定地区一定时间内，各种气象因素综合影响所决定的大气物理状态称为天气。而某—区

域天气的平均状态（用气象要素多年平均值表征），称为该地区的气候。无论是变化迅速的

气象要素，还是变化缓慢的气候因素，对于自然界水文循环过程，以至地下水的时空分布都

具有重要影响。 

1．3．2  径流 

    径流是水文循环的重要环节和水均衡的基本要素，系指降落到地表的降水在重力作用下

沿地表或地下流动的水流。因此，径流可分为地表径流和地下径流，两者具有密切联系，并

经常相互转化。据统计，全球大陆地区年平均有 47 000km3 的水量通过径流返回海洋，约占

陆地降水量的 40％。这部分水量大体上是可资人类利用的淡水资源。 
    地表径流和地下径流均有按系统分布的特点。汇注于某一干流的全部河流的总体构成一

个地表径流系统，称为水系。一个水系的全部集水区域，称为该水系的流域。流域范围内的 
降水均通过各级支流汇注于干流。相邻两个流域之间地形最高点的连线即为分水线，又称分

水岭。这些概念同样可用于地下水，但地下水的系统不像地表水系那样明显和易于识别，具

有自己的一些特点。 
    在水文学中常用流量、径流总量、径流深度、径流模数和径流系数等特征值说明地表径

流。水文地质学中有时也采用相应的特征值来表征地下径流。 

    流量（Q）  系指单位时间内通过河流某一断面的水量，单位为 m3/s。Q流量等于过水

断面面积 F 与通过该断面的平均流速V 的乘积，即： 

Q V F= g  

径流总量（W ）：系指某一时段T 内，通过河流某一断面的总水量，单位为 m3。可由

下式求得：                         W Q T= g  

 径流模数（M ）：系指单位流域面积 F （km2）上平均产生的流量，以 L/s·km2 为

单位，计算式为：                 310QM
F

= g      （1L = 310− m3 ） 

    径流深度（Y ）：系指计算时段内的总径流量均匀分布于测站以上整个流域面积上所得

到的平均水层厚度，单位为 mm，计算式为： 

310WY
F

−= g  

    径流系数（α）：为同一时段内流域面积上的径流深度 Y(mm)与降水量 X(mm)的比值： 

   Α= 
X
Y

，    以小数或百分数表示。 

以上各特征值的换算关系见表 1—3。 
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表 l 一 3  径流特征值换算关系 

       特征值 

关系式 

 

特征值 

Q（m3/s） W （m3） M （L/skm2） Y （mm） 

Q （m3/s） － 
T
W

 310M F −g g  10Y F
T
g g  
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g
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F
−g g  310W

F
−g  610M T −g g  － 

 

1．4  我国水文循环概况 

    
    我国绝大部分地区均为季风气候，一年中雨季与旱季分明，降水的时空分布很有规律，

这与我国特殊的地理格局有关。 
    我国位于世界最大陆地——欧亚太陆东缘，南北地跨亚热带、温带及亚寒带；西部是世

界上最高大的青藏高原，东濒世界最大水体太平洋。 
    就全球而言，亚热带及接近两极地带是高气压带。由于海陆分布的影响，对我国气候起

控制作用的则是两个高气压中心：形成于海洋的夏威夷亚热带高压中心，带来暖湿气流；形

成于大陆腹地的蒙古寒带高压中心，带来干寒气流， 
    由于水的比热远大于岩石，所以在太阳辐射影响下，陆地增温及散热迅速，海洋则缓慢。

冬季，大陆因太阳辐射减少急剧降温，空气冷却，密度增大，蒙古高压中心增强；海洋降温

慢，空气密度相对较小，夏威夷高压减弱；此时，我国大部分地区盛行西北季风，寒流所及，

天气干冷晴朗。夏季，太阳辐射增强，陆地增温强烈，蒙古高压迅速衰退；海洋温度相对较

低，夏威夷高压相对强盛。我国大部盛行东南风。 
    来自海洋的湿热气流与来自陆地腹地的冷气流相遇，则在锋面上产生降水。随着季节变

化，两种气流互为消长，锋面随之推移。一般年份，四月份锋面相遇于我国东南沿海一带，

这一带雨季开始。六月，随着海洋气团加强，锋面稳定于长江沿线，形成连绵不已的“黄梅

雨”。七、八月间，随着锋面推进到华北、东北南部及我国西部内地，这一地区进入雨季，

南方雨量减少。秋季，蒙古高压加强，夏威夷高压减弱，西北季风开始控制大陆，出现秋高

气爽的天气。冬季，蒙古高压强盛，形成多次寒潮。 
    东部季风影响不能波及我国西部腹地。新疆西北部受大西洋气流控制，雨季出现于五、

六月间。青藏高原南部及云南高原则受西南季风及印度洋季风影响，六至九月为雨季。 
    由于季风气候的控制，旱季、雨季分明，降水集中使我国水资源在时间上分配相当不均

匀。雨季降水丰沛，是水文循环积极进行时期。即使是较干旱的地区，由于全年降水绝大部
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分集中于短期内降落，江、河、湖泊及其他地表水体的水量均得以补充，不少地区甚至江河

漫溢，酿成洪涝灾害。地下水在此期间也获得大量雨水入渗补给。旱季降水比较稀少，地表

水及地下水都以或快或慢的速度流向海洋，或以不同的蒸发强度转入大气圈，补给量小于排

出量，总水量逐渐消耗减少。 
    由于水文循环过程的不均匀性造成各地区水量随时间变化，给用水带来不利影响。降水

集中的雨季过后，地表径流迅速流走而不能充分利用。地下径流速度比地表水缓慢得多，当

地表间歇河流已经干涸，大小溪流流量急剧减少之际，地下水仍能保持一定的水量和水位高

度，这样，不但其本身仍保持供给相当水量的能力，还能源源不断地补充与其有联系的地表

水，使其保持一定的旱季流量。地下水对水文循环的滞缓，对于水量在时间上的分配起着调

节作用，使之趋于较为均匀，对于水资源利用是很有利的。 
    我国水文循环的另一重要特征就是降水在空间分布上的不均匀性。例如东南沿海地区年

均降水量均在 1500mm 以上，最大可达 2000—3000mm；长江流域约 1200mm，华北地区一

般在 600—800mm；而新疆塔里木盆地降水量仅在 50mm 以下，有的地方几乎终年无雨。这

就导致水资源在空间分布上的不均匀性。据最近公布的水资源资料，我国年地表径流量约

2.78 万×108m3，长江流域及其以南地区占 75％以上，华北、西北地区仅占 10％。全国年地

下径流量约 7000×108m3，长江流域及其以南地区占 60％；华北及西北地区仅占 20％。在这

样的水资源条件下，各地区水的需求的满足程度不同。一般说来，长江流域及其以南地区，

降水较为充沛，水文循环总量可满足生产及生活的需要；但由于水量季节分配不均匀，某些

地区在干旱季节，尤其干旱年份仍感到缺水。华北、东北地区，一般雨季水量不少，但干旱

季节长，普遍感到缺水，总的说来水量不能满足要求。西北干旱或沙漠地区，降水稀少，水

资源贫乏，形成大范围的荒漠，仅在盆地边缘由于获得山区冰川和积雪融化水补给，形成局

部水源较为丰富的“绿洲”。如河西走廊的“绿洲”，即由祁连山冰雪融化水补给；天山南北

沿塔里木、准噶尔沙漠边缘的“绿洲”也同样以周围山地高山融雪水为水源。 
    无论地表水或地下水，都是自然界水文循环中的一个环节，均以大气降水为其补给来源。

因此，一个地区水资源的丰富程度主要取决于降水量的多寡。降水量大的地区，水资源较为

丰富；反之，水资源贫乏。由于降水在时间上分配的不均匀，在总径流量中占主要地位的地

表径流由于循环速度快，利用率受到限制；而地下径流比较滞缓；分布也较广泛，无论在时

间上和空间上均可起到一定的调节作用；从而大大提高了地下水在水资源中的价值和地位。

但是，我们必须充分认识到，只有降水才是地下水补给的最主要来源。在某些降水十分稀少

的干旱地区，甚至沙漠地区，有时也能发现一定数量的地下水。它们或者是从周围高山冰雪

融水获得补充，实际上仍是固体降水的转化补给；或者是在长期地质历史或历史时期中集聚

起来的，是多年水文循环的积累。而可以长期供给利用的水量，只能是该地区经常参与水文

循环的那部分水量。当用水量超过参与水文循环的总水量时，实际上是在提取多年积存的地

下水；这部分水量是难以短期恢复补充的，从实际应用的角度而言，有时甚至是无法恢复的。

因此，把地下水资源的形成作为自然界水文循环过程中的一个环节加以研究，是水文地质学

的一个基本出发点。 
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第二章  岩石中的孔隙与水分 

2．1  岩石中的空隙 

    地壳表层十余公里范围内，都或多或少存在着空隙，特别是深部一、两公里以内，空隙

分布较为普遍。这就为地下水的赋存提供了必要的空间条件。按维尔纳茨基

（В．И．Вернадский）的形象说法，“地壳表层就好象是饱含着水的海绵”。 
    岩石空隙是地下水储存场所和运动通道。空隙的多少、大小、形状、连通情况和分布规

律，对地下水的分布和运动具有重要影响。 
    将岩石空隙作为地下水储存场所和运动通道研究时，可分为三类，即：松散岩石中的孔 
隙，坚硬岩石中的裂隙和可溶岩石中的溶穴。 

    2．1．1  孔隙 

    松散岩石是由大小不等的颗粒组成的。颗粒或颗粒集合体之间的空隙，称为孔隙（参见

图 2—1 中 l—6）。 
    岩石中孔隙体积的多少是影响其储容地下水能力大小的重要因素。孔隙体积的多少可用

孔隙度表示。孔隙度是指某一体积岩石（包括孔隙在内）中孔隙体积所占的比例①。 

    若以n 表示岩石的孔隙度，V 表示包括孔隙在内的岩石体积， nV 表示岩石中孔隙的体

积，则： 

    nVn
V

=     或       100%nVn
V

= ×    

    孔隙度是一个比值，可用小数或百分数表示。 
    孔隙度的大小主要取决于分选程度及颗粒排列情况，另外颗粒形状及胶结充填情况也影

响孔隙度。对于粘性土，结构及次生孔隙常是影响孔隙度的重要因素。 
为了说明颗粒排列方式对孔隙度的影响，我们不妨设想一种理想的情况，即构成松散岩

石的颗粒均为等粒圆球；当其为立方体排列时（图 2—2，a）。可算得孔隙度为 47.64％，为

四面体排列时（图 2—2，b），孔隙度仅为 25.95％。由几何学可知，六方体排列为最松散排

列，四面体排列为最紧密排列，自然界中松散岩石的孔隙度大多介于此两者之间。 
    应当注意，上述讨论并未涉及圆球的大小。如图 2—3 所示，三种颗粒直径不同的等粒

岩石排列方式相同时，孔隙度完全相同。 

                                                        
①  另一种表示松散岩石中孔隙多少的参数是孔隙比。岩石的孔隙比(ε，简称隙比)是指某一体积岩石内孔

隙的体积（ nV ）与固体颗粒体积（V ）的比值，即 /n sV Vε = 或 ( / ) 100%n sV Vε = × 。因为 ，

故孔隙度与孔隙比之间有如下关系：
1

n
n

ε =
−

。松散岩石压缩（或膨胀变形）时，孔隙体积（ nV ）

发生变化，而颗粒体积（ sV ）不变，故孔隙比与孔隙体积变化成正比，在涉及变形时，采用孔隙比方

便些：而涉及水的储容与流动时，则采用孔隙度。 
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图 2—1 岩石中的各种空隙 

〔据迈因策尔修改补充〕 

1—分选良好，排序疏松的砂；2—分选良好，排列紧密的砂；3—分选不良的，含泥、砂的砾石；4—经过

部分胶结的砂岩；5—具有结构性孔隙的粘土；6—经过压缩的粘土；7—具有溶隙及溶穴的可溶岩 

 
图 2-2    颗粒的排列形式(参照格雷通) 

A—立方体排列；B—四面体排列 
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图 2-3    不同粒度等粒岩石的孔隙度与孔隙大小 

〔转引自 А．Н．Семихатов，1954〕 

自然界中并不存在完全等粒的松散岩石。分选程度①愈差，颗粒大小愈悬殊的松散岩 
石，孔隙度便愈小。细小颗粒充填于粗大颗粒之间的孔隙中，自然会大大降低孔隙度（图 2
—1 中 3）。当某种岩石由两种大小不等的颗粒组成，且粗大颗粒之间的孔隙，完全为细小颗

粒所充填时，则此岩石的孔隙度等于由粗粒和细粒单独组成时的岩石的孔隙度的乘积。 
    自然界中的岩石的颗粒形状多是不规则的。组成岩石的颗粒形状愈不规则，棱角愈明显，

通常排列就愈松散，孔隙度也愈大。 
    粘土的孔隙度往往可以超过上述理论上最大孔隙度值。这是因为粘土颗粒表面常带有电

荷，在沉积过程中粘粒聚合，构成颗粒集合体，可形成直径比颗粒还大的结构孔隙（图 2—
1 中 5 和 6）。此外，粘性土中往往还发育有虫孔、根孔、干裂缝等次生空隙。 
    表 2—1 列出自然界中主要松散岩石孔隙的参考数值。 

表 2—1  松散岩石孔隙度参考数值〔据弗里泽等，1987〕 

岩  石  名  称 砾    石 砂 粉    砂 粘    土 
孔隙度变化区间 25％－40％ 25％－50％ 35％－50％ 40％－70％ 
 

孔隙大小对地下水运动影响很大。孔隙通道最细小的部分称作孔喉，最宽大的部分称

作孔腹（图 2—4）；孔喉对水流动的影响更大，讨论孔隙大小时可以用孔喉直径进行比较。 
孔隙大小取决于颗粒大小（图 2—3）。对于颗粒大小悬殊的松散岩石，由于粗大颗粒形

成的孔隙被细小颗粒所充填，孔隙大小取决于实际构成孔隙的细小颗粒的直径（图 2—1，3）。 
颗粒排列方式也影响孔隙大小。仍以理想等粒圆球状颗粒为例，设颗粒直径为 D ，孔

喉直径为 d ，则作立方体排列时， 0.414d D= ②（图 2—4，图 2—5，a）；作四面体排列时，

0.155d D= （图 2—5b）。 

        

图 2-4  孔吼（直径为 d）与孔腹（直径为 d＇）          图 2-5    排列方式与孔隙大小关系 

通过孔隙通道中心切面图             a—立方体排列；b—四面体排列  

假定颗粒为等粒球体（直径为 D）作立方体排列 

                                                        
①在颗粒成分累积曲线上，取累积含量为 60％处的颗粒直径 60d ，除以累积含量为 10％处的颗粒直径系数

60 10/f d d= ，此系数可表征松散岩石的分选程度。 
②此时孔腹直径 0.732d D′ = ，参见图 2—4。 
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显然，对于粘性土，决定孔隙大小的不仅是颗粒大小及排列，结构孔隙及次生空隙的

影响是不可忽视的。 
2．1．2  裂隙 
固结的坚硬岩石，包括沉积岩、岩浆岩和变质岩，一般不存在或只保留一部分颗粒之

间的孔隙，而主要发育各种应力作用下岩石破裂变形产生的裂隙。 
    按裂隙的成因可分成岩裂隙、构造裂隙和风化裂隙。 
    成岩裂隙是岩石在成岩过程中由于冷凝收缩（岩浆岩）或固结干缩（沉积岩）而产生的。

岩浆岩中成岩裂隙比较发育，尤以玄武岩中柱状节理最有意义。构造裂隙是岩石在构造变动

中受力而产生的。这种裂隙具有方向性，大小悬殊（由隐蔽的节理到大断层），分布不均一。

风化裂隙是风化营力作用下，岩石破坏产生的裂隙，主要分布在地表附近。有关各种成因裂

隙的形成分布规律详见第十一章。 

    裂隙的多少以裂隙率表示。裂隙率（ rK ）是裂隙体积（ rV ）与包括裂隙在内的岩石体

积（V ）的比值，即 /r rK V V= 或 ( / ) 100%r rK V V= × 。除了这种体积裂隙率，还可用面

裂隙率
①
或线裂隙率

②
说明裂隙的多少。野外研究裂隙时，应注意测定裂隙的方向、宽度、延

伸长度、充填情况等，因为这些都对水的运动具有重要影响。 

    2．1．3  溶穴 
    可溶的沉积岩，如岩盐、石膏、石灰岩和白云岩等，在地下水溶蚀下会产生空洞，这种

空隙称为溶穴（隙）。溶穴的体积（ kV ）与包括溶穴在内的岩石体积（V ）的比值即为岩溶

率（ kK ），即 /k kK V V= 或 ( / ) 100%k kK V V= × 。 

    溶穴的规模十分悬殊，大的溶洞可宽达数十米，高数十乃至百余米，长达几至几十公里，

而小的溶孔直径仅几毫米。岩溶发育带岩溶率可达百分之几十，而其附近岩石的岩溶率几乎

为零。 
    自然界岩石中空隙的发育状况远较上面所说的复杂。例如，松散岩石固然以孔隙为主，

但某些粘土干缩后可产生裂隙，而这些裂隙的水文地质意义，甚至远远超过其原有的孔隙。

固结程度不高的沉积岩，往往既有孔隙，又有裂隙。可溶岩石，由于溶蚀不均一，有的部分

发育溶穴，而有的部分则为裂隙，有时还可保留原生的孔隙与裂缝。因此，在研究岩石空隙

时，必须注意观察，收集实际资料，在事实的基础上分析空隙的形成原因及控制因素，查明

其发育规律。 
    岩石中的空隙，必须以一定方式连接起来构成空隙网络，才能成为地下水有效的储容空

间和运移通道。松散岩石、坚硬基岩和可溶岩石中的空隙网络具有不同的特点。 
    松散岩石中的孔隙分布于颗粒之间，连通良好，分布均匀，在不同方向上，孔隙通道的

大小和多少都很接近。赋存于其中的地下水分布与流动都比较均匀。 

                                                        
①面裂隙率即单位面积岩石上裂隙面积所占的比例，即 /a i iK b l F=∑ g 或

( / ) 100%a i iK b l F= ×∑ g ，式中， Kα 一面裂隙率； i ib l∑ —在测量面积内每根裂隙宽度和长度乘

积的总和； F —进行裂隙测量的岩石面积。 

②线裂隙率，即与裂隙走向垂直方向上单位长度内裂隙所占的比例，即 1 /iK b l=∑ 或

( / ) 100%iK b l= ×∑ ，式中： 1K —线裂隙率； ib∑ —裂隙宽度总和； 1K —测量线段的长度。 
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    坚硬基岩的裂隙是宽窄不等，长度有限的线状缝隙，往往具有一定的方向性。只有当不

同方向的裂隙相互穿切连通时，才在某一范围内构成彼此连通的裂隙网络。裂隙的连通性远

较孔隙为差。因此，赋存于裂隙基岩中的地下水相互联系较差。分布与流动往往是不均匀的。 
    可溶岩石的溶穴是一部分原有裂隙与原生孔缝溶蚀扩大而成的，空隙大小悬殊且分布极

不均匀。因此，赋存于可溶岩石中的地下水分布与流动通常极不均匀。 
    赋存于不同岩层中的地下水，由于其含水介质特征不同，具有不同的分布与运动特点。

因此，按岩层的空隙类型区分为三种类型地下水——孔隙水、裂隙水和岩溶水。 
   

 

2．2  岩石中水的存在形式 

地壳岩石中存水文地质学重点研究的对象是岩石空隙中的水。 

 
水文地质学基础重点研究的对象是岩石空隙中的水。 

２．２．１ 结合水 

    松散岩石的颗粒表面及坚硬岩石空隙壁面均带有电荷，水分子又是偶极体，由于静电吸

引，固相表面具有吸附水分子的能力（图 2—6）。根据库仑定律，电场强度与距离平方成反

比。因此，离固相表面很近的水分子受到的静电引力很大；随着距离增大，吸引力减弱，而

水分子受自身重力的影响就愈显著。受固相表面的引力大于水分子自身贡力的邵部分水，称

为结合水。此部分水束缚于固相表面，不能在自身重力影响下运动。 
    由于固相表面对水分子的吸引力自内向外逐渐减弱，结合水的物理性质也随之发生变

化。因此，将最接近固相表面的结合水称为强结合水，其外层称为弱结合水（图 2—6）〔罗

戴，1964〕。 
强结合水（又称吸着水）的厚度，不同研究者说法不一，一般认为相当于几个水分子

 

地壳岩石中的水 

沸石水 

毛细水 

结合水 

液态水 

岩石“骨架”中的

水（矿物结合水）

岩石空隙中

的水 

结构水 

（矿物表面 
结合水）

强结合水 

弱结合水 

结晶水 

重力水 

固态水 

气态水 
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的厚度；也有人认为，可达几百个水分子厚度。它所受到的引力可相当于 101325×l04Pa，水

分子排列紧密，其密度平均达 2g/cm3 左右。不能流动，但可转化为气态水而移动。 

 

图 2-6    结合水与重力水 

〔部分参照列别捷夫〕 

左图：椭圆形小粒代表水分子，结合水部分的水分子带正电荷一端朝向颗粒； 

右图：箭头代表水分子所受合力方向 

    弱结合水（又称薄膜水）处于强结合水的外层，受到固相表面的引力比强结合水弱，但

仍存在范德华尔斯〔Van der Waals〕引力和强结合水最外层水分子的静电引力的合力的影响，

不同学者认为其厚度为几十、几百或几千个水分子厚度。水分子排列不如强结合水规则和紧

密，溶解盐类的能力较低。弱结合水的外层能被植物吸收利用。 
    结合水区别于普通液态水的最大特征是具有抗剪强度，即必须施一定的力方能使其发生

变形。结合水的抗剪强度由内层向外层减弱。当施加的外力超过其抗剪强度时，外层结合水

发生流动，施加的外力愈大，发生流动的水层厚度也加大
①
〔汪民，1987〕。 

    2．2．2  重力水 

    距离固体表面更远的那部分水分子，重力对它的影响大于固体表面对它的吸引力，因而

能在自身重力影响下运动，这部分水就是重力水。 
    重力水中靠近固体表面的那一部分，仍然受到固体引力的影响，水分子的排列较为整齐。

这部分水在流动时呈层流状态，而不作紊流运动。远离固体表面的重力水，不受固体引力的

影响，只受重力控制。这部分水在流速较大时容易转为紊流运动。 
    岩土空隙中的重力水能够自由流动。井泉取用的地下水，都属重力水，是水文地质研究

的主要对象。 

                                                        
①关于粘土矿物表面与结合水的连接有物理连接（此处所论述的即为物理连接）和化学连接两种看法，主张

化学连接者认为，强结合水相当双电层中吸附层的水，弱结合水相当双电层中扩散层中的水。后一观点可

参见土质学教科书及地质出版社 1984 出版的《土中结合水译文集》，〔汪民，1987〕。 
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   2．2．3  毛细水 

    将一根玻璃毛细管插入水中，毛细管内的水面即会上升到一定高度，这便是发生在固、

液、气三相界面上的毛细现象。 
    松散岩石中细小的孔隙通道构成毛细管，因此在地下水面以上的包气带中广泛存在毛细

水。 
    由于毛细力的作用，水从地下水面沿着小孔隙上升到一定高度，形成一个毛细水带，此

带中的毛细水下部有地下水面支持，因此称为支持毛细水（图 2—7）。 
    细粒层次与粗粒层次交互成层时，在一定条件下，由于上下弯液面毛细力的作用，在细

土层中会保留与地下水面不相连接的毛细水，这种毛细水称为悬挂毛细水（图 2—7）。 
    在包气带中颗粒接触点上还可以悬留孔角毛细水（触点毛细水），即使是粗大的卵砾石，

颗粒接触处孔隙大小也总可以达到毛细管的程度而形成弯液面，将水滞留在孔角上（图 2—
8）。 
    关于毛细现象的实质及毛细水运动规律详见第五章。 

   
图 2—7 支持毛细水与悬挂毛细水                          图 2—8 孔角毛细水  

井左侧表示高水位时砂层中支持毛细水；右侧表示 

水位降低后砂层中的悬挂毛细水；砾石层中孔隙直 

径已经超过了毛细管，故不存在支持毛细水 

2．2．4  气态水、固态水及矿物中的水 

    在未饱和水的空隙中存在着气态水。气态水可以随空气流动而流动。另外，即使空气不

流动，它也能从水汽压力（绝对湿度）大的地方向小的地方迁移。气态水在一定温度、压力

条件下，与液态水相互转化，两者之间保持动平衡。 
    岩石的温度低于 0℃时，空隙中的液态水转为固态水。我国北方冬季常形成冻土。东北

及青藏高原，有一部分岩石赋有其中的地下水多年中保持固态，这就是所谓多年冻土。 
除了存在于岩石空隙中的水，还有存在于矿物结晶内部及其间的水，这就是沸石水、

结晶水及结构水。如方沸石（Na2Al2Si4O12·H2O）中就含有沸石水，这种水在加热时可以

从矿物中分离出去。 
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2．3  与水的储容及运移有关的岩石性质 

    岩石空隙大小、多少、连通程度及其分布的均匀程度，都对其储容、滞留、释出以及透

过水的能力有影响。 

   2．3．1  容水度 

    容水度是指岩石完全饱水时所能容纳的最大的水体积与岩石总体积的比值。可用小数或

百分数表示。一般说来容水度在数值上与孔隙度（裂隙率、岩溶率）相当。但是对于具有膨

胀性的粘土，充水后体积扩大，容水度可大于孔隙度。 

   2．3．2  含水量 

    含水量说明松散岩石实际保留水分的状况。 

    松散岩石孔隙中所含水的重量（ wG ）与干燥岩石重量（ sG ）的比值，称为重量含水量

（ gW ），即：          100%w
g

s

GW
G

= ×  

含水的体积（ wV ）与包括孔隙在内的岩石体积（V ）的比值，称为体积含水量（ vW ），即 

100%w
v

VW
V

= ×  

当水的比重为 1，岩石的干容重（单位体积干土的重量）为 aγ 时，重量含水量与体积

含水量的关系为：                   v g aW W γ= g  

孔隙充分饱水时的含水量称作饱和含水量（ sW ）。饱和含水量与实际含水量之间的差值

称为饱和差。实际含水量与饱和含水量之比称为饱和度。 

   2．3．3  给水度    

    若使地下水面下降，则下降范围内饱水岩石及相应的支持毛细水带中的水，将因重力作

用而下移并部分地从原先赋存的空隙中释出。我们把地下水位下降一个单位深度，从地下水

位延伸到地表面的单位水平面积岩石柱体，在重力作用下释出的水的体积，称为给水度（μ ）

（图 3—8b）〔贝尔，1985〕、〔陈崇希，1984〕。给水度以小数或百分数表示。例如，地下水

位下降 2m，1m2 水平面积岩石柱体，在重力作用下释出的水的体积为 0.2m3（相当于水柱高

度 0.2m），则给水度为 0.1 或 10％。 
    对于均质的松散岩石，给水度的大小与岩性、初始地下水位埋藏深度以及地下水位下降

速率等因素有关〔张蔚榛等，1983〕。 
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    岩性对给水度的影响主要表现为空隙的大小与多少，颗粒粗大的松散岩石，裂隙比较宽

大的坚硬岩石，以及具有溶穴的可溶岩，空隙宽大，重力释水时，滞留于岩石空隙中的结合

水与孔角毛细水较少，理想条件下给水度的值接近孔隙度、裂隙率与岩溶率。若空隙细小(如
粘性土)，重力释水时大部分水以结合水与悬挂毛细水形式滞留于空隙中，给水度往往很小。 
    当初始地下水位埋藏深度小于最大毛细上升高度时，地下水位下降后，重力水的一部分

将转化为支持毛细水而保留于地下水面之上，从而使给水度偏小。观测与实验表明，当地下

水位下降速率大时，给水度偏小，此点对于细粒松散岩石尤为明显〔张蔚榛等，1983〕〔裴

源生，1983〕。可能的原因是，重力释水并非瞬时完成，而往往滞后于水位下降；此外，迅

速释水时大小孔道释水不同步，大的孔道优先释水，在小孔道中形成悬挂毛细水而不能释出

〔张人权等，1985〕。 
    对于均质的颗粒较细小的松散岩石，只有当其初始水位埋藏深度足够大、水位下降速率

十分缓慢时，释水才比较充分，给水度才能达到其理论最大值。 
均质松散岩石的给水度值可参见表 2—2。 

表 2—2  常见松散岩石的给水度〔Fetter，1980〕 

给水度（%） 
岩石名称 

最    大 最    小 平    均 

粘  土 5 0 2 

亚粘土 12 3 7 

粉  砂 19 3 18 

细  砂 28 10 21 

中  砂 32 15 26 

粗  砂 35 20 27 

砾  砂 35 20 25 

细  砾 35 21 25 

中  砾 26 13 23 

粗  砾 26 12 21 

 
粗细颗粒层次相间分布的层状松散岩石，地下水位下降时，细粒夹层中的水会以悬挂毛

细水形式滞留而不释出，这种情况下，给水度就更偏小了〔张人权等，1985〕。 

   2．3．4  持水度 

    如前所述，地下水位下降时，一部分水由于毛细力（以及分子力）的作用而仍旧反抗重

力保持于空隙中。地下水位下降一个单位深度，单位水平面积岩石柱体中反抗重力而保持于

岩石空隙中的水量，称作持水度（ rS ）。 

    给水度、持水度与孔隙度的关系是：  

                                rS nμ + =  

    显然，所有影响给水度的因素也就是影响持水度的因素。 

包气带充分重力释水而又未受到蒸发、蒸腾消耗时的含水量称作残留含水量（ 0W ）数

值上相当于最大的持水度。 
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图 2—9 理想圆管状空隙中重力水流速分布 

（阴线部分代表结合水，箭头长度代表重力水质点实际流速） 

 
图 2—10 理想化孔隙介质 

    2．3．5  透水性 

岩石的透水性是指岩石允许水透过的能力。表征岩石透水性的定量指标是渗透系数。

关于渗透系数将在第四章专门讨论。在此仅讨论影响岩石透水性的因素。 
 

    我们以松散岩石为例，分析一个理想孔隙通道中水的运动情况。图 2—9 表示圆管状孔

隙通道的纵断面，孔隙的边缘上分布着在寻常条件下不运动的结合水，其余部分是重力水。

由于附着于隙壁的结合水层对于重力水，以及重力水质点之间存在着摩擦阻力，最近边缘的

重力水流速趋于零，中心部分流速最大。由此可得出：孔隙直径愈小，结合水所占据的无效

空间愈大，实际渗流断面就愈小；同时，孔隙直径愈小，可能达到的最大流速愈小。因此孔

隙直径愈小，透水性就愈差。当孔隙直径小于两倍结合水层厚度时，在寻常条件下就不透水。 
    如果我们把松散岩石中的全部孔隙通道概化为一束相互平行的等径圆管（图 2—10），
则不难推知：当孔隙度一定而孔隙直径愈大，则圆管通道的数量愈少，但有效渗流断面愈大，

透水能力就愈强；反之，孔隙直径愈小，透水能力就愈弱。由此可见，决定透水性好坏的主

要因素是孔隙大小；只有在孔隙大小达到一定程度，孔隙度才对岩石的透水性起作用，孔隙

度愈大，透水性愈好。 
    然而，实际的孔隙通道并不是直径均一的圆管，而是直径变化、断面形状复杂的管道系

统（图 2—11，a）。岩石的透水能力并不取决于平均孔隙直径（图 2—11，b），而在很大程

度上取决于最小的孔隙直径（图 2—11，c）。 
    此外，实际的孔隙通道也不是直线的，而是曲折的（图 2—11，a）。孔隙通道愈弯曲，

水质点实际流程就愈长，克服摩擦阻力所消耗的能量就愈大。 
颗粒分选性，除了影响孔隙大小，还决定着孔隙通道沿程直径的变化和曲折性（图 2

—11，a），因此，分选程度对于松散岩石透水性的影响，往往要超过孔隙度。 
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图 2－11 实际孔隙通道及其概化 

a—孔隙通道原型；b—概化为沿程等经的圆管；c—概化为沿程不等径圆管 

2．4  有效应力原理与松散岩土压密 

   2．4．1  有效应力原理 

    太沙基（Terzaghi，1925）所提出的有效应力原理可以帮助我们分析地下水位变动情况

下岩石有效应力的变化以及由此引起的松散岩石压密问题。 
    为分析简单起见，我们假定所讨论的是松散沉积物质构成的饱水砂层，取任一水平单元

面积 AB（或取饱水砂层顶面的 A′B′水平单元面积也可）（图 2—12）。则作用在所研究的

单元面积 AB 上的总应力 P 为该单元之上松散岩石骨架与水的重量之和。 
    此总应力户由砂层骨架（固体颗粒）与水共同承受。水所承受的应力相当于孔隙水压力

u ：  

wu hγ=                               （2—1） 

式中： wγ ——水的容重；  

       h ——AB 平面上水的测压管高度。 
孔隙水压力u 可理解为 AB 平面处水对上覆地层的浮托力。由于这种浮托力的存在，使

实际作用于砂层骨架（颗粒）上的应力小于总应力。实际作用于砂层骨架上的应力，称作有

效应力 Pz。 
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    由于 AB 平面处应力处于平衡状态，总应力等于孔隙水压力及有效应力之和。故得： 

ZP u P= +                           （2—2） 

 zP P u= −                           （2—3） 

有效应力等于总应力减去孔隙水压力，这就是著名的太沙基有效应力原理。 

 
图 2－12 有效应力与松散岩石压密 

〔据贝尔，1985，略有修改〕 

   2．4．2  地下水位变动引起的岩土压密 

    为了简便起见，我们假设整个含水砂层充满水，且水位下降后其测压管高度仍高出饱水

砂层顶面。这种情况下，当由于抽水而引起测压管高度降低时，可近似地认为总应力 P 不

变，孔隙水压力降低 uΔ ，相应地有效应力增加 ZPΔ 。意即原先由水承受的应力由于水头降

低，浮托力减少而部分地转由砂层骨架（颗粒本身）承担： 

                        ( )Z ZP P P u u+ Δ = − −Δ                         (2—4) 

    砂层是通过颗粒的接触点承受应力的。孔隙水压力降低，有效应力增加，颗粒发生位移，

排列更为紧密，颗粒的接触面积增加，孔隙度降低，砂层受到压密。与此同时，砂层中的水

则因减压而有少量膨胀。 
    砂层因孔隙水压力下降而压密，待孔隙水压力恢复后，砂层大体上仍能恢复原状。砂砾

类岩土基本上呈弹性变形。但是，如果同样的压密发生于粘性土中，则由于粘性土释水压密

时结构发生了不可逆转的变化，即使孔隙水压力复原，粘性土基本上仍保持其压密状态。粘

性土以塑性变形为主。 
    抽水引起地下水位下降，松散岩石将被压密，从而其孔隙度、给水度、渗透系数等参数

均将变小。对于粘性土来说，这种参数值的降低是不可逆的。 
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第三章  地下水的赋存 

3．l  包气带与饱水带 

地表以下一定深度，岩石中的空隙被重力水所充满，形成地下水面。地下水面以上称

为包气带；地下水面以下称为饱水带（图 3－1）。 

 
图 3—1 包气带与饱水带 

    在包气带中，空隙壁面吸附有结合水，细小空隙中含有毛细水，未被液态水占据的空隙

中包含空气及气态水，空隙中的水超过吸附力和毛细力所能支持的量时，空隙中的水便以过

路重力水的形式向下运动。上述以各种形式存在于包气带中的水统称为包气带水。 
    包气带自上而下可分为土壤水带、中间带和毛细水带（图 3—1）。包气带顶部植物根系

发育与微生物活动的带为土壤层，其中含有土壤水。土壤富含有机质，具有团粒结构，能以

毛细水形式大量保持水分。包气带底部由地下水面支持的毛细水构成毛细水带。毛细水带的

高度与岩性有关。毛细水带的下部也是饱水的，但因受毛细负压的作用，压强小于大气压强，

故毛细饱水带的水不能进入井中。包气带厚度较大时，在土壤水带与毛细水带之间还存在中

间带。若中间带由粗细不同的岩性构成时，在细粒层中可含有成层的悬挂毛细水。细粒层之

上局部还可滞留重力水。 
    包气带水来源于大气降水的入渗，地表水体的渗漏，由地下水面通过毛细上升输送的水，

以及地下水蒸发形成的气态水。包气带的赋存与运移受毛细力与重力的共同影响。重力使水

分下移；毛细力则将水分输向空隙细小与含水量较低的部位，在蒸发影响下，毛细力常常将

水分由包气带下部输向上部。在雨季，包气带水以下渗为主；雨后，浅表的包气带水以蒸发

与植物蒸腾形式向大气圈排泄，一定深度以下的包气带水则继续下渗补给饱水带。 
    包气带的含水量及其水盐运动受气象因素影响极为显著。另外，天然以及人工植被也对

其起很大作用。人类生活与生产的包气带水质的影响已经愈来愈强烈。 
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    包气带又是饱水带与大气圈、地表水圈联系必经的通道。饱水带通过包气带获得大气降

水和地表水的补给，又通过包气带蒸发与蒸腾排泄到大气圈。因此，研究包气带水盐的形成

及其运动规律对阐明饱水带水的形成具有重要意义。 
    饱水带岩石空隙全部为液态水所充满。饱水带中的水体是连续分布的，能够传递静水压

力，在水头差的作用下，可以发生连续运动。饱水带中的重力水是开发利用或排除的主要对

象。后续章节将着重讨论饱水带中的水。 

3．2  含水层、隔水层与弱透水层 

岩层按其渗透性可分为透水层与不透水层。饱含水的透水层便是含水层。不透水层通

常称为隔水层。 
含水层是指能够透过并给出相当数量水的岩层。隔水层则是不能透过与给出水，或者

透过与给出的水量微不足道的岩层。读者想必已注意到，上述定义中并没有给出区分含水层

与隔水层的定量指标，这并不是疏忽，而是因为它们定义具有相对性。 
在采取各种与地下水有关的兴利除害措施（如为供水目的抽汲地下水，或者排除地下

水以降纸地下水位）时，或者对各种水文地质过程进行理论分析时，人们经常要用到含水层

与隔水层的概念。然而，在各种不同情况下，人们所指称的含水层与隔水层在涵义上有所不

同。岩性相同、渗透性完全一样的岩层，很可能在有些地方被当作含水层，而在另一些地方

却被当作隔水层。即使在同一个地方，渗透性相同的某一岩层，在涉及某些问题时被看作透

水层，在涉及另一些问题时则可能被看作隔水层。含水层、隔水层与透水层的定义取决于运

用它们时的具体条件。 
在利用与排除地下水的实际工作中区分含水层与隔水层，应当考虑岩层所能给出水的

数量大小是否具有实际意义。例如，利用地下水供水时，某一岩层能够给出的水量较小，对

于水源丰沛、需水量很大的地区，由于远不能满足供水需求，而被视作隔水层。但在水源匮

乏、需水量又小的地区，同一岩层便能在一定程度上满足，甚至充分满足实际需要；在后一

地区，这种岩层便可看作含水层。 
再如，某种岩层的渗透性比较低，从供水的角度，它可能被看作隔水层，而从水库渗

漏的角度，由于水库的周界长，渗漏时间长，此类岩层的渗漏水量不能忽视，这时又必须将

它看作含水层。 
在相当长一个时期内，人们把隔水层看作是绝对不透水与不释水的。本世纪 40 年代以

来，雅可布（C．E．Jacob）提出越流概念后，人们才开始认识到，在原先划入隔水层中的，

有一类是弱透水层。所谓弱透水层是指那些渗透性相当差的岩层，在一般的供排水中它们所

能提供的水量微不足道，似乎可以看作隔水层；但是，在发生越流时，由于驱动水流的水力

梯度大且发生渗透的过水断面很大（等于弱透水层分布范围），因此，相邻含水层通过弱透

水层交换的水量相当大，这时把它称作隔水层就不合适了。松散沉积物中的粘性土，坚硬基

岩中裂隙稀少而狭小的岩层（如砂质页岩、泥质粉砂岩等）都可以归入弱透水层之列。 
严格地说，自然界中并不存在绝对不发生渗透的岩层，只不过某些岩层(如缺少裂隙的

致密结晶岩)的渗透性特别低罢了。从这个角度说，岩层之是否透水（即地下水在其中是否

发生具有实际意义的运移）还取决于时间尺度。当我们所研究的某些水文地质过程涉及的时

间尺度相当长时，任何岩层都可视为可渗透的。诺曼与威瑟斯庞﹝Neuman and Witherspoon， 
1969﹞曾经指出：如图 3—2 所示，有 5 个含水层被 4 个弱透水层所阻隔。当在含水层 3 中

抽水时，短期内相邻的含水层 2 与 4 的水位均未变动，图中所示 a 的范围构成一个有水力联

系的单元。但当抽水持续时，最终影响将波及图中b 所示范围，这时 5 个含水层与 4 个弱透

水层构成一个发生统一水力联系的单元。这个例子虽然涉及的是弱透水层，但对典型的隔水
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层同样适用。正如托特所指出的，在讨论油气二次运移这种时间尺度很大的水文地质过程时，

流体能够穿越所有的地层；从整体上说，地层具有水力连续性﹝Tóth，1980﹞。 

 
图 3—2 岩层渗透性与时间尺度的关系 

〔Neuman and Witherspoon,1969〕 

某些岩层，尤其是沉积岩，由于不同岩性层的互层，有的层次发育裂隙或溶穴，有的

层次致密，因而在垂直层面的方向上隔水，但在顺层的方向上都是透水的。例如，薄层页岩

和石灰互层时，页岩中裂隙接近闭合，灰岩中裂隙与溶穴发育，便成为典型的顺层透水而垂

直层面隔水的岩层。 

3．3  地下水分类 

地下水这一名词有广义与狭义之分。广义的地下水是指赋存于地面以下岩土空隙中的

水；包气带及饱水带中所有含于岩石空隙中的水均属之。狭义的地下水仅指赋存于饱水带岩

土空隙中的水。 
长期以来，水文地质学着重于研究饱水带岩土空隙中的重力水。随着学科的发展，人

们认识到饱水带的水与包气带水有着不可分割的联系，不研究包气带水，许多重大的水文地

质问题是无法解决的。因此，本书从广义地下水角度进行分类。 
有些水文地质学家注意到，地球深部层圈中的水与地壳表层中的水是有联系的，他们

把视野从地壳浅部的水扩展到地球深层圈中的水。并且认为，将水文地质学理解为研究地下

水的科学是过于狭窄了，应该把它看作研究地下水圈①的科学。这种看法不无道理。但是，

鉴于目前有关地球深层圈水的情况知之不多，因此，下述的地下水分类只是地壳浅层地下水

分类。 
地下水的赋存特征对其水量、水质时空分布有决定意义，其中最重要的是埋藏条件与含

水介质类型。 
所谓地下水的埋藏条件，是指含水岩层在地质剖面中所处的部位及受隔水层（弱透水

层）限制的情况。据此可将地下水分为包气带水、潜水及承压水。按含水介质（空隙）类型，

可将地下水区分为孔隙水、裂隙水及岩溶水（表 3—1，图 3—3)。 

                                                        
①关于地下水圈，请参阅本书结束语。 
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表 3—1  地下水分类表 

        含水介质类型 

埋藏条件 

孔隙水 裂隙水 岩溶水 

包气带水 土壤水 

局部粘性土隔水层上

季节性存在的重力水

（上层滞水）过路及

悬留毛细水及重力水

 

裂隙岩层浅部季节性存

在的重力水及毛细水 

 

裸露岩溶化层上部岩溶

通道中季节性存在的重

力水 

潜    水 各类松散沉积物浅部

的水 

裸露与地表的各类裂隙

岩层中的水 

裸露于地表的岩溶化岩

层中的水 

承 压 水 山间盆地及平原松散

沉积物深部的水 

组成构造盆地、向斜构造

货单斜断块的被掩覆的

各类裂隙岩层中的水 

组成构造盆地、向斜构造

货单斜断块的被掩覆的

岩溶化岩层中的水 

 

 
图 3—3 潜水、承压水及上层滞水 

1—隔水层；2—透水层；3—饱水部分；4—潜水位；5—承压水测压水位；6—泉（上升泉）；7—水井，实

线表示井壁不进水；a—上层滞水；b—承压水 

应用上述分类分析问题时必须注意：任何分类都不可能不带有某些人为性，因而不可能

完全概括纷繁复杂的自然现象。削足适履，力图将一切客观物套到简单的分类中去，是不足

取的。 
赋存于不同含水介质中的地下水的特征，详见第十一和十二章。下面仅就埋藏条件不

同的地下水进行讨论。 

3．4  潜    水 

饱水带中第一个具有自由表面的含水层中的水称作潜水。潜水没有隔水顶板，或只有

局部的隔水顶板。潜水的表面为自由水面①，称作潜水面；从潜水面到隔水底板的距离为潜

水含水层的厚度。潜水面到地面的距离为潜水埋藏深度。潜水含水层厚度与潜水面潜藏深度

随潜水面的升降而发生相应的变化（图 3—4）。 

                                                        
①潜水的自由水面不承受大气压强以外的任何附加压强。 
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图 3—4 潜水 

1—含水层；2—隔水层；3—高水位期潜水面；4—低水位期潜水面；5—大气降水入渗；6—蒸发；7

—潜水流向；8—泉 

由于潜水含水层上面不存在完整的隔水或弱透水顶板，与包气带直接连通，因而在潜

水的全部分布范围都可以通过包气带接受大气降水、地表水的补给。潜水在重力作用下由水

位高的地方向水位低的地方径流。潜水的排泄，除了流入其它含水层以外，泄入大气圈与地

表水圈的方式有两类：一类是径流到地形低洼处，以泉、泄流等形式向地表或地表水体排泄，

这便是径流排泄。另一类是通过土面蒸发或植物蒸腾的形式进入大气，这便是蒸发排泄。 
潜水与大气圈及地表水圈联系密切，气象、水文因素的变动，对它影响显著。丰水季

节或年份，潜水接受的补给量大于排泄量，潜水面上升，含水层厚度增大，埋藏深度变小。

干旱季节排泄量大于补给量，潜水面下降，含水层厚度变小，埋藏深度变大。潜水的动态有

明显的季节变化特点。 
潜水积极参与水循环，资源易于补充恢复，但受气候影响，且含水层厚度一般比较有

限，其资源通常缺乏多年调节性。 
潜水的水质主要取决于气候、地形及岩性条件。湿润气候及地形切割强烈的地区，有

利于潜水的径流排泄，往往形成含盐量不高的淡水。干旱气候下由细颗粒组成的盆地平原，

潜水的蒸发排泄为主，常形成含盐高的咸水，潜水容易受到污染，对潜水水源应注意卫生防

护。 

 
图 3—5 潜水等水位线图 

图中线条为等水位线，数字为潜水位标高（m），箭头为潜水流向 

一般情况下，潜水面是向排泄区倾斜的曲面．起伏大体与地形一致而较缓和。潜水面下
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任一点的高程称为该点的潜水位。将潜水位相等的各点连线，即得潜水等水位线图（图 3—
5）。该图能反映潜水面形状。垂直等水位线由高到低为潜水流向（严格地说，这是潜水流向

的水平投影）。相邻两条等水位线的水位差除以其水平距离即为潜水面坡度。当潜水面坡度

不大时，即可视为潜水水力梯度。利用同一地方的潜水等水位线图与地形图可以求取各处的

潜水埋藏深度，并判断沼泽、泉的出露与潜水面的关系以及潜水与地表水体的相互补给关系

等。潜水面的陡缓有时也能反映潜水含水层厚度与渗透性的变化。 
综上所述，潜水的基本特点是与大气圈、地表水圈联系密切，积极参与水循环；决定这

一特点的根本原因是其埋藏特征——位置浅且上面没有连续的隔水层。 

3．5  承  压  水 

充满于两个隔水层（弱透水层）之间的含水层中的水，叫作承压水。承压含水层上部

的隔水层（弱透水层）称作隔水顶板，下部的隔水层（弱透水层）称作隔水底板。隔水顶底

板之间的距离为承压含水层厚度。 

 
图 3—6 基岩自流盆地中的承压水 

1—隔水层；2—含水层；3—潜水位及承压水测压水位；4—地下水流向；5—泉；6—钻孔，虚线为进

水部分；7—自喷井；8—大气降水补给；H—承压高度；M—含水层厚度 

    承压性是承压水的一个重要特征。图 3—6 表示一个基岩向斜盆地。含水层中心部分埋

没于隔水层之下，是承压区；两端出露于地表，为非承压区。含水层从出露位置较高的补给

区获得补给，向另一侧出露位置较低的排泄区排泄。由于来自出露区地下水的静水压力作用，

承压区含水层不但充满水，而且含水层顶面的水承受大气压强以外的附加压强。当钻孔揭穿

隔水顶板时，钻孔中的水位将上升到含水层顶部以上一定高度才静止下来。钻孔中静止水位

到含水层顶面之间的距离称为承压高度，这就是作用于隔水顶板的以水柱高度表示的附加压

强。井中静止水位的高程就是承压水在该点的测压水位。测压水位高于地表的范围是承压水

的自溢区，在这里井孔能够自喷出水。 
承压水在很大程度上和潜水一样，主要来源于现代大气降水与地表水的入渗。当顶底

板隔水性能良好时，它主要通过含水层出露于地表的补给区（潜水分布区）获得补给，并通

过范围有限的排泄区，以泉或其它径流方式向地表或地表水体泄出。当顶底板为弱透水层时，
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除了含水层出露的补给区，它还可以从上下部含水层获得越流补给，也可向上下部含水层进

行越流排泄。无论哪一种情况下，承压水参与水循环都不如潜水积极。因此，气象、水文因

素的变化对承压水的影响较小，承压水动态比较稳定。承压水的资源不容易补充、恢复，但

由于其含水层厚度通常较大，故其资源往往具有多年调节性能。 

 
图 3—7 等水位线图（附含水层顶层顶板等高线） 

1—地形等高线（m）；2—含水层顶部等高线（m）；3—等测压水位线 

 
    承压水的水质取决于埋藏条件及其与外界联系的程度，可以是淡水，也可以是含盐量很

高的卤水。与外界联系愈密切，参加水循环愈积极，承压水的水质就愈接近于入渗的大气降
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水与地表水，通常为含盐量低的淡水。与外界联系差，水循环缓慢，水的含盐量就高。有的

承压含水层，与外界几乎不发生联系，可以保留沉积物沉积时的水。当承压含水层中保留经

过浓缩作用的古海水时，含盐量可以达到数百 g/L。 
    将某一承压含水层测压水位相等的各点连线，即得等水压线图﹝等测压水位线图﹞（图

3—7）。根据等测压水位线可以确定承压水的流向和水力梯度。承压水的测压水面只是一个

虚构的面，并不存在这样一个实际的水面，只有当钻孔穿透上覆隔水层达到含水层顶面时孔

中才见水；孔中水位上升到测压水位高度静止不动。因此，为了打井取水等目的，等测压水

位线图通常要附以含水层顶板等高线图（图 3—7）。 
仅仅根据等测压水位线图，无法判断承压含水层和其它水体的补给关系。因为任一承压

含水层接受其它水体的补给必须同时具备两个条件：第一，其它水体（地表水、潜水或其它

承压含水层）的水位必须高出此承压含水层的测压水位；第二，其它水体与该含水层之间必

须有联系通道。同样，当承压含水层测压水位高于其它水体且与其它水体有联系通道时，则

前者向后者排泄。 
在接受补给或进行排泄时，承压含水层对水量增减的反应与潜水含水层不同。潜水获得

补给或进行排泄时，随着水量增加或减少，潜水位抬高或降低，含水层厚度加大或变薄。承

压含水层接受补给时，由于隔水顶板的限制，不通过增加含水层厚度而容纳增加的水量。获

得补给时测压水位上升，一方面，由于压强增大含水层中水的密度加大；另一方面，由于孔

隙水压力增大，有效应力降低，含水层骨架发生少量回弹，空隙度增大（含水层厚度也有少

量增加）。这就是说，增加的水量通过水的密度加大及含水介质空隙的增加而容纳。承压含

水层排泄时，减少的水量表现为含水层中水的密度变小及含水介质空隙缩减。 
    对于承压含水层，我们可以比照潜水含水层给水度定义其贮水系数。 
承压含水层的贮水系数是指其测压水位下降（或上升）一个单位深度，单位水平面积含水层

释出（或储存）的水的体积（图 3—8）。 
我们可以看出，在形式上，潜水含水层的给水度（也有人称之为潜水含水层的贮水系数

yS ）与承压含水层的贮水系数 S（也有人称之为弹性给水度 eμ ）非常相似，但是在释出（或

储存）水的机理方面是很不相同的。水位下降时潜水含水层所释出的水来自部分空隙的排水。

而测压水位下降时承压含水层所释出的水来自含水层体积的膨胀及含水介质的压密（从而与

承压含水层厚度有关）。显然，测压水位下降时承压含水层以此种形式释出的水，远较潜水

含水层水位下降时释出的为小。一般，承压含水层的贮水系数为 0.005—0.00005﹝Freez and 
Cherry，1979﹞，常较潜水含水层小 l—3 个数量级。由此不难理解，开采承压含水层往往

会形成大面积测压水位大幅度下降。 
由于上部受到隔水层或弱透水层的隔离，承压水与大气圈、地表水圈的联系较差，水

循环也缓慢得多。承压水不像潜水那样容易污染，但是一旦污染后则很难使其净化。 
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图 3－8 承压含水层的贮水系数与潜水含水层给水度的比较〔Ferris， 1962〕 

（a）承压水含水层；（b）潜水含水层 

3．6  潜水与承压水的相互转化 

在自然与人为条件下，潜水与承压水经常处于相互转化之中。显然，除了构造封闭条

件下与外界没有联系的承压含水层外，所有承压水最终都是由潜水转化而来；或由补给区的

潜水测向流入，或通过弱透水层接受潜水的补给。 
对于孔隙含水系统，承压水与潜水的转化更为频繁。孔隙含水系统中不存在严格意义

上的隔水层，只有作为弱透水层的粘性土层。山前倾斜平原，缺乏连续的厚度较大的粘性土

层，分布着潜水。进入平原后，作为弱透水层的粘性土层与砂层交互分布。浅部发育潜水（赋

存于砂土与粘性土层中），深部分布着由山前倾斜平原潜水补给形成的承压水。由于承压水

水头高，在此通过弱透水层补给其上的潜水。因此，在这类孔隙含水系统中，天然条件下，

存在着山前倾斜平原潜水转化为平原承压水，最后又转化平原潜水的的过程﹝参见图 10—1

﹞。 

天然条件下，平原潜水同时接受来自上部降水入渗补给及来自下部承压水越流补给。

随着深度加大，降水补给的份额减少，承压水补给的比例加大。同时，粘性土层也向下逐渐

增多。因此，含水层的承压性是自上而下逐渐加强的。换句话说，平原潜水与承压水的转化

是自上而下逐渐发生的，两者的界限不是截然分明的。开采平原深部承压水后其水位低于潜

水时，潜水便反过来成为承压水的补给源。 
基岩组成的自流斜地中（图 3—9），由于断层不导水，天然条件下，潜水及与其相邻的承压

水通过共同的排泄区以泉的形式排泄。含水层深部的承压水则基本上是停滞的。如果在含水

层的承压部分打井取水，井周围测压水位下降，潜水便全部转化为承压水由开采排泄了。 
由此可见，作为分类，潜水和承压水的界限是十分明确的，但是，自然界中的复杂情

况远非简单的分类所能包容，实际情况下往往存在着各种过渡与转化的状态，切忌用绝对的
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固定不变的观点去分析水文地质问题。 
 

 
图 3—9 潜水与承压水的转化 

1—含水层；2—隔水层；3—阻水断层；4—天然地下水位；5—开采后的地下水位；6—潜水流线； 

7—承压水流线；8—泉；9—开采钻孔 

3．7  上层滞水 

当包气带存在局部隔水层（弱透水层）时，局部隔水层（弱透水层）上会积聚具有自

由水面的重力水，这便是上层滞水。上层滞水分布最接近地表，接受大气降水的补给，通过

蒸发或向隔水底板（弱透水层底板）的边缘下渗排泄。雨季获得补充，积存一定水量。旱季

水量逐渐耗失。当分布范围小且补给不很经常时，不能终年保持有水。由于其水量小，动态

变化显著，只有在缺水地区才能成为小型供水水源或暂时性供水水源。包气带中的上层滞水，

对其下部的潜水的补给与蒸发排泄，起到一定的滞后调节作用。上层滞水极易受污染，利用

其作为饮用水源时要格外注意卫生防护。 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 



               中国地质大学（武汉）环境学院  《水文地质学基础》课程组 37

第四章  地下水运动的基本规律 

     地下水在岩石空隙中的运动称为渗流（渗透）。发生渗流的区域称为渗流场。由于受到

介质的阻滞，地下水的流动远较地表水为缓慢。 
    在岩层空隙中渗流时，水的质点作有秩序的、互不混杂的流动，称作层流运动。在具狭

小空隙的岩石（如砂、裂隙不很宽大的基岩）中流动时，重力水受介质的吸引力较大，水的

质点排列较有秩序，故均作层流运动。水的质点无秩序地、互相混杂的流动，称为紊流运动。

作紊流动时，水流所受阻力比层流状态大，消耗的能量较多。在宽大的空隙中（大的溶穴、

宽大裂隙)，水的流速较大时，容易呈紊流运动。 
水只在渗流场内运动，各个运动要素（水位、流速、流向等）不随时间改变时，称作

稳定流。运动要素随时间变化的水流运动，称作非稳定流。严格地讲，自然界中地下水都属

于非稳定流。但是，为了便于分析和运算，也可以将某些运动要素变化微小的渗流，近似地

看作稳定流。 
 

4．1  重力水运动的基本规律 

   4．1．1  达西定律 

    1856 年，法国水力学家达西（H. Darcy）通过大量的实验，得到线性渗透定律。 
    实验是在装有砂的圆筒中进行的（图 4—1）。水由筒的上端加入，流经砂柱，由下端流

出。上游用溢水设备控制水位，使实验过程中水头始终保持不变。在圆筒的上下端各设一根

测压管，分别测定上下两个过水断面的水头。下端出口处设管嘴以测定流量。 
    根据实验结果，得到下列关系式： 

    IK
L
hKQ ωω ==                            （4—1） 

式中：Q——渗透流量（出口处流量，即为通过砂柱各断面的流量）； 

      ω——过水断面（在实验中相当于砂柱横断面积）； 

      h ——水头损失（ 1 2h H H= − ，即上下游过水断面的水头差）； 

      L ——渗透途径（上下游过水断面的距离）； 
      I ——水力梯度（相当于h / L ，即水头差除以渗透途径）； 
      K ——渗透系数。 
此即达西公式。 

从水力学已知，通过某一断面的流量Q等于流速V 与过水断面ω的乘积，即： 

Q Vω=                                （4—2） 

即 /V Q ω= 。据此及公式（4—1），达西定律也可以另一种形式表达之： 
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V KI=                                 （4—3） 
V 称作渗透流速，其余各项意义同前。 

以下来探讨（4—3）式中各项的物理涵义。 

 
图 4—1 达西试验示意图 

4．1．2  渗透流速（V） 

（4—2）式中的过水断面ω系指砂柱的横断面积；在该面积中，包括砂颗粒所占据的

面积及空隙所占据的面积；而水流实际流过的乃是扣除结合水所占据的范围以外的空隙面积

ω′（图 4—2），即：          enω ω′ =                                （4—4） 

式中： en 为有效空隙度。 

有效空隙度 en 为重力水流动的空隙体积（不包括结合水占据的空间）与岩石体积之比。

显然，有效空隙度 en <孔隙度 n 。由于重力释水时空隙中所保持的除结合水外，还有孔角毛

细水乃至悬挂毛细水，因此，有效孔隙度 en >给水度μ 。对于粘性土，由于空隙细小，结合

水所占比例大，所以有效孔隙度很小。对于空隙大的岩层（例如溶穴发育的可溶岩，有宽大

裂隙的裂隙岩层）， en nμ= = 。 

既然ω不是实际的过水断面，可知V 也并非真实的流速，而是假设水流通过包括骨架
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与空隙在内的断面（ω）时所具有的一种虚拟流速。 
令通过实际过水断面ω′时的实际流速①为u ，即： 

Q uω′= g                      （4—5） 

比较式（4—2）与式（4—5）可得：     V uω ω′=g g                     （4—6） 

而 enω ω′ = ，故得： eV n u= g                                       （4—7） 

 

图 4—2 过水断面ω （斜阴线部分）与实际过水断面ω′（直阴线部分） 

颗粒边缘涂黑部分为夸大表示的结合水 

4．1．3  水力梯度（I） 

水力梯度 I 为沿渗透途径水头损失与相应渗透途径长度的比值。水在空隙中运动时，必

须克服水与隙壁以及流动快慢不同的水质点之间的摩擦阻力（这种摩擦阻力随地下水流速增

加而增大），从而消耗机械能，造成水头损失。因此，水力梯度可以理解为水流通过单位长

度渗透途径为克服摩擦阻力所耗失的机械能。从另一个角度，也可以将水力梯度理解为驱动

力，即克服摩擦阻力使水以一定速度流动的力量。既然机械能消耗于渗透途径上，因此求算

水力梯度 I 时，水头差必须与相应的渗透途径相对应。 

4．1．4  渗透系数（K） 

从达西定律V KI= 可以看出。水力梯度 I 是无因次的，故渗透系数 K 的因次与渗透流

速V 相同。一般采用 m/d 或 cm/s 为单位。令 1I = ，则V K= 。意即渗透系数为水力梯度

等于 1 时的渗透流速。水力梯度为定值时，渗透系数愈大。渗透流速就愈大；渗透流速为一

定值时，渗透系数愈大，水力梯度愈小。由此可见，渗透系数可定量说明岩石的渗透性能。

渗透系数愈大，岩石的透水能力愈强。 
    前已提及，水流在岩石空隙中运动，需要克服隙壁与水及水质点之间的摩擦阻力；所以

渗透系数不仅与岩石的空隙性质有关，还与水的某些物理性质有关。设有粘滞性不同的两种

液体在同一岩石中运动。则粘滞性大的液体渗透系数就会小于粘滞性小的液体。一般情况下

研究地下水运动时，当水的物理性质变化不大时，可以忽略，而把渗透系数看成单纯说明岩

                                                        
①在岩石空隙的不同部位，水质点实际流速不同，这里所说的实际流速乃是水质点平均实际流速。 
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石渗透性能的参数。但在研究卤水或热水的运动时，就不能不加以考虑了。松散岩石渗透系

数的常见值可参见表 4—1。 
表 4—1  松散岩石渗透系数参考值 

松散岩石名称 渗透系数（m/d） 松散岩石名称 渗透系数（m/d） 

亚  粘  土 

亚  砂  土 

粉      砂 

细      砂 

0.001—0.1 

0.10—0.50 

0.50—1.0 

1.0—5.0 

中    砂 

粗    砂 

砾    石 

卵    石 

5—20 

20—50 

50—150 

100—500 

 

    在达西定律中，渗透流速V 与水力梯度 I 的一次方成正比，故达西定律又称线性渗透

定律。过去认为，达西定律适用于所有作层流运动的地下水，但是 40 年代以来的多次实验

表明，只有雷诺数（ eR ）小于 1—10 之间某一数值的层流运动才服从达西定律，超过此范

围，V 与 I 不是线性关系﹝贝尔，1985﹞。 
绝大多数情况下，地下水的运动都符合线性渗透定律，因此，达西定律适用范围很广。

它不仅是水文地质定量计算的基础，还是定性分析各种水文地质过程的重要依据。深入掌握

达西定律的物理实质，灵活地运用它来分析问题，是水文地质工作者应当具备的基本功。 
 

4．2  流    网 

 
    渗流场内可以作出一系列等水头面和流面。在渗流场的某一典型剖面或切面上，由一系

列等水头线与流线组成的网格称为流网。 
    流线是渗流场中某一瞬时的一条线，线上各水质点在此瞬时的流向均与此线相切。迹线

是渗流场中某一时间段内某一水质点的运动轨迹。流线可看作水质点运动的摄影，迹线则是

对水质点运动所拍的电影。在稳定流条件下，流线与迹线重合。 

4．2．1  均质各向同性介质中的流网 

    在均质各相同性介质中，地下水必定沿着水头变化最大的方向，即垂直于等水头线的方

向运动，因此，流线与等水头线构成正交网格。 
    为了讨论的方便。我们在此仅限于分析均质各向同性介质中的稳定流网。 
    精确地绘制定量流网需要充分掌握有关的边界条件及参数，但在实测资料很少的情况

下，也可徒手绘制定性流网。尽管这种信手流网并不精确，但往往可以提供我们许多有用的

水文地质信息，是水文地质分析的有效工具。 
    作流网时，首先根据边界条件绘制容易确定的等水头线或流线。边界包括定水头边界、

隔水边界及地下水面边界。地表水体的断面一般可看作等水头面，因此，河渠的湿周必定是

一条等水头线（图 4—3，a）。隔水边界无水流通过（通量为零），而流线本身就是“零通量”

边界，因此，平行隔水边界可绘出流线（图 4—3，b）。地下水面边界比较复杂。当无入渗

补给及蒸发排泄，有侧向补给，作稳定流动时，地下水面是一条流线（图 4—3，c）；当有

入渗补给时，它既不是流线，也不是等水头线（图 4—3，d）。 
流线总是由源指向汇的，因此，根据补给区（源）和排泄区（汇）可以判断流线的趋
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向。渗流场中具有一个以上补给点或排泄点时，首先要确定分流线（图 4—4）；分流线是虚

拟的隔水边界。 

 

图 4—3 等水头线、流线与各类边界的关系 

1—含水层；2—隔水层；3—潜水面；4—等水头线；5—流线；6—河渠水面；7—降水入渗 

    然后，根据流线跟等水头线正交这一规则，在已知流线与等水头线间插补其余部分。 
    如果我们规定相邻两条流线之间通过的流量相等，则流线的疏密可以反映地下径流强度

（流线密代表径流强，疏代表径流弱），等水头线的密疏则说明水力梯度的大小。 
    下面以河间地块的信手流网绘制为例说明。图 4—4 表示了一个下部为水平隔水底板的

均质各向同性河间地块，有均匀稳定的入渗补给，两河排泄地下水，河水位相等且保持不变。

此时大体上可按图 4—4 上所标的顺序绘制流网。在地下分水岭到河水位之间引出等间距的

水平线，从该水平线与潜水面的交点引出各条等水头线。 
    从这张简单的流网图可以获得以下信息：（1）由分水岭到河谷，流向从由上向下到接近

水平再向上；（2）在分水岭地带打井，井中水位随井深加大而降低，河谷地带井水位则随井

深加大而抬升；（3）由分水岭到河谷，流线愈来愈密集，流量增大，地下径流加强；（4）由

地表向深部，地下径流减弱；（5）由分水岭出发的流线，渗透途径最长，平均水力梯度最小，

地下水径流交替最弱，近流线末端河谷下方，地下水的矿化度最高。 
    利用流网还可以追踪污染物质的运移；根据某些矿体溶于水中的标志成份的浓度分布，

结合流网分析，可以确定深埋于地下的盲矿体的位置。 
    实际工作中往往只画示意流线便足以说明问题。 
     
 
 



               中国地质大学（武汉）环境学院  《水文地质学基础》课程组 42

 
图 4—4 河间地块流网图 

1—流线；2—等水头线；3—分流线；4—潜水面；5—河水位；6—井、涂黑部分有水；7—代表矿化度大小

的符号，圆圈愈多，矿化度愈大；8—降水入渗；9—绘制流网的大致顺序 

4．2．2  层状非均质介质中的流网 

    下面我们讨论层状非均质介质中的稳定流网。所谓层状非均质是指介质场内各岩层内部

渗透性均为均质各向同性的，但不同层介质的渗透性不同。 

如图 4—5 所示，设有两岩层渗透系数分别为 1K 及 2K ，而尺 2 13K K= ，。则在图 4—5

（a）的情况下，当两层厚度相等，流线平行于层面流动时，两层中的等水头线间隔分布一

致，但在 2K 层中流线密度为 1K 层的 3 倍。也就是说，更多的流量通过渗透性好的 2K 层运

移。在图 4—5（b）的情况下， 1K 与 2K 两层长度相等，流线恰好垂直于层面，这时通过两

层的流线数相等。但在 1K 层中等水头线的间隔数为 2K 层的 3 倍。这就是说，通过流量相等，

渗透途径相同情况下，在渗透性差的 1K 层中消耗的机械能是 2K 层的 3 倍。 

 
    现在我们再来看第三种情况。如图 4—6 所示，流线与岩层界线既不平行，也不垂直，

而以一定角度斜交。这种情况下，当地下水流线通过具有不同渗透系数的两层边界时，必然

像光线通过一种介质进入另一种一样，发生折射，服从以下规律： 
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2

1

2

1

tan
tan

θ
θ

=
K
K

                             （4—8）① 

式中 1θ 是流线在 1K 层中与层界法线间的夹角； 2θ 是流线在 2K 层中与层界法线间的夹角。 

从物理角度不难理解上述现象。为了保持流量相等（ 21 QQ = ），流线进入渗透性好的 2K

层后将更加密集，等水头线的间隔加大（d 2l >d 1l ）。也就是说，流线趋向于在强透水层中走

最长的途径，而在弱透水层中走最短的途径。结果，强透水层中流线接近于水平（接近于平

行层面），而在弱透水层中流线接近于垂直层面（图 4—7）。 

 
图 4—5 层状非均质介质中两种条件下的流网 

1—隔水层；2—弱透水层；3—强透水层；4—等水头线；5—流线；6—测压水位线 

同理，当含水层中存在强渗透性透镜体时，流线将向其汇聚；存在弱渗透性透镜体时，

流线将绕流（图 4—8）。 

 
图 4—6 流线在不同渗透性岩层层界上的折射 

〔弗里泽，1987〕 

 

                                                        
①式（4—8）的证明可参见﹝弗里泽等，1987﹞125—126 页。 
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图 4—7 流线在不同渗透岩层中的折射 

〔Hubbert，1940〕 

K2
K2

K1 K1

K2 >>K1
K1 >>K2

(a) (b)  
图 4—8 流线经过不同的透镜体时的汇流与绕流 

4．3  饱水粘性土中水的运动规律 

不少研究者曾进行了饱水粘性土的室内渗透试验，并得出了不同的结果﹝Kufilek， 
1969；Miller et al.，1963；Olsen，1966﹞。根据这些试验结果，粘性土渗透流速V 与水力

梯度 I 主要存在三种关系； 
   （1）V - I 关系为通过原点的直线，服从达西定律（图 4—9，a） 

   （2）V - I 曲线不通过原点，水力梯度小于某一值 0I 时无渗透；大于 0I 时，起初为一向

I 轴凸出的曲线，然后转为直线（图 4—9，b）； 
   （3）V - I 曲线通过原点， I 小时曲线向 I 轴凸出， I 大时为直线（图 4—9，c）。 

迄今为止，较多的学者认为，粘性土（包括相当致密的粘土在内）中的渗透，通常仍

然服从达西定律。例如，奥尔逊﹝Olsen，1966﹞曾用高岭土作渗透试验，加压固结使高岭

土孔隙度从 58.8％降到 22.5％，施加水力梯度 I =0.2—40，结果得出V - I 关系为一通过原

点的直线。他解释说，这是因为高岭土颗粒表面的结合水层厚度相当于 20—40 个水分子，

仅占孔隙平均直径的 2.5％—3.5％，所以对渗透影响不大；对于颗粒极其细小的粘土，尤其

是膨润土，结合水则有可能占据全部或大部孔隙，从而呈现非达西渗透。 
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图 4—9 饱水粘性土渗透试验的各类 V-I 关系曲线 

   偏离达西定律的试验结果大多如图 4—9（c）所示，我们据此来分析结合水的运动规律。

曲线通过原点，说明只要施加微小的水力梯度，结合水就会流动，但此时的渗透流速V 十

分微小。随着 I 加大，曲线斜率（表征渗透系数 K ）逐渐增大，然后趋于定值。 
    张忠胤把 K 趋于定值以前的渗流称作隐渗流，而把 K 趋于定值以后的渗流称为显渗流。

他认为，结合水的抗剪强度随着离颗粒表面距离的加大而降低；施加的水力梯度很小时，只

有孔隙中心抗剪强度较小的那部分结合水发生运动；随着 I 增大，参与流动的结合水层厚度

加大，即对水流动有效的孔隙断面扩大，因此，隐渗流阶段的 K 值是 I 的函数；由于内层

结合水的抗剪强度随着靠近颗粒表面而迅速增大，当 I 进一步增大时，参与流动的结合水的

厚度没有明显扩大，此时， K 即趋于定值﹝张忠胤，1980﹞。 

    对于图 4—5（c）的V - I 曲线，可从直线部分引一切线交于 I 轴，截距 0I 称为起始水

力梯度。V － I 曲线的直线部分可用罗查的近似表达式表示﹝Роза，1950﹞： 

)( 0IIKV −=                         （4—9） 

    结合水是一种非牛顿流体，是性质介于固体与液体之间的异常液体，外力必须克服其抗

剪强度方能使其流动。 
    饱水粘性土渗透试验实验要求比较高，稍不注意就会产生各种实验误差，得出虚假的结

果。因此，不能认为粘性土的渗透特性及结合水的运动规律目前已经得出了定论。 
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第五章  毛细现象与包气带水的运动 

 

5．1  毛细现象的实质
①
 

 
将细小的玻璃管插入水中，水会在管中上升到一定高度才停止，这便是固、液、气三

相界面上产生的毛细现象（图 5—1）。 

 
图 5—1 毛细现象 

    毛细现象的产生与表面张力有关。我们知道，任何液体都有力图缩小其表面的趋势。一

个液滴总是力求成为球状，因为球状是同一容积的液体表面最小的形状。液体表层犹如蒙盖

着一层拉紧的弹性薄膜，表层分子彼此拉得很紧。设想在液面上划一根长度为上的线段，此

线段两边的液面，以一定的力 L 相互吸引，力的作用方向平行于液面而与此线段垂直，大小

与线段长度 L 成正比，即 aLf = ；a 称为表面张力系数，单位为 dyn/cm。（1dyn= 510−  N） 

    由于表面张力的作用，弯曲的液面将对液面以内的液体产生附加表面压强，而这一附加

表面压强总是指向液体表面的曲率中心方向：凸起的弯液面，对液面内侧的液体，附加一个

正的表面压强；凹进的弯液面，对液面内侧的液体，附加一个负的表面压强（图 5—2）。 
    我们试来分析附加表面压强是如何引起的。为了方便起见，设想切取一个半径为尺的 
半圆球形液面（图 5—3）。显然，在此液面的圆周状边线上都存在着指向液层内部的表面张

力；其合力为 Rπα 2⋅ ，垂直于面积为
2Rπ 的投影圆面。由此，表面张力所引起的附加表面

压强 cP 为：         
RR

RPc
α

π
πα ⋅

=
⋅

=
22

2                                (5—1) 

                                                        
①撰写本节时得到了中国地质大学（北京）物理教研室潘道钧教授的热心指导，但为了叙述方便，作者在某

些部分未作严密论证。 
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图 5—2 半圆球状凹形弯液面产生负的附加表面压强          图 5—3 附加表面压强的形成 

因此，此时弯液面下的液体实际承受到的表面压强（以下简称“实际表面压强”）

cPPP += 0 ，此中 0P 为大气压强。 

实际上，任何形状的弯液面所产生的附加表面压强 cP 都可以用拉普拉斯公式表示： 

               )11(
21 RR

Pc += α                                （5—2） 

式中：α    —表面张力系数； 

    1R ， 2R —液体表面的两个主要曲率半径。 

    当液面为凸形时，附加表面压强是正的。此时，实际表面压强 cPPP += 0 。如液面为

凹形时，附加表面压强是负的，故实际表面压强 cPPP −= 0 。平的液面不产生附加表面压

强，故实际表面压强 0PP = 。（图 5—1）。 

    当 21 RR = 时，
R

Pc
α2

= ，与（5—1）式完全相同，可见（5—1）式乃是拉普拉斯公式

的特殊形式。 
    拉普拉斯公式的函义是：弯曲的液面将产生一个指向液面凹侧的附加表面压强，附加表

面压强与表面张力系数成正比，与表面的曲率半径成反比。 
如图 5—2，将半径为 r 的毛细管插入水中，毛细管中的水形成凹进的弯液面，并向上

升起，当毛细管足够细时，弯液面接近于凹进的半圆球形面。根据（5—2）式，此处

rRR == 21 ， 

故得： 

             
r

Pc
α2

=  或
D

Pc
α4

=                                  (5—3) 

式中： D ——毛细圆管直径。 
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5．2 毛 细 负 压 

凹形弯液面产生的附加压强 cP ，是个负压强，称为毛细压强。凹形弯液面的水，由于

表面张力的作用，要比干的液面小一个相当于 cP 的压强；或者说，凹形弯液面下的水存在

一个相当于 cP 的真空值。为了说明这点，我们可以作一个简单的实验：使两个玻璃圆球保

持一定间隙，然后向此间隙滴水，可看到两个圆球在接触处形成孔角毛细水，并立即贴紧（图

5—4）。加水的砂比干燥的砂更为密实，也是毛细负压强作用的结果。 

 

图 5—4 分离的圆球（虚线）因滴水形成孔角毛细水而贴紧（实线） 

若将 cP 换算为水柱高度（以 m 为单位），并以 ch 表之，则： 

   
DgDg

Ph c
c

03.04
≈==

ρ
α

ρ
                         （5—4） 

式中： ρ ——水的密度，等于 1g/cm3； 
      g ——重力加速度，等于 981cm/s2； 
      α ——表面张力系数，取 74dyn/cm（=74×10-3N/m）； 
      D ——毛细管直径，单位为 mm。 
     （5—4）式称为茹林公式。 

     ch 为毛细压力水头（毛细压头），是一个负的压力水头。就像在饱水带用测压管测定

压力水头（测压高度）一样，可以用张力计测定包气带的毛细压力水头（图 5—5）。张力计

是一端带有陶土多孔杯的充水弯管，多孔杯充水后透水而不透气。将此多孔杯插入土中，经

过一定时间，张力计中的水与土中的水达到水力平衡，在弯管开口部分显示一个稳定的水位。

由此水位到放置多孔杯处的垂直距离就是毛细压头 ch ，从图 5—5 可以看出它是一个负的压

力水头，因此习惯卜称为毛细负压。 
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张力计 多孔杯

基准面

张力计中的水

基准面

H

Z
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1

2

3

4 
图 5—5 饱水带和包气带的压力测定 

〔贝尔，1985〕 

a—饱水带；b—包气带；1—空气；2—颗粒；3—水，4—多孔薄片 

5．3  毛细上升高度与悬挂毛细水 

饱水带中任意一点的水头值 H 可表示为： 

        phZH +=                                （5—5） 

而包气带中任一点的水头值 H 则为： 

                             chZH −=                                （5—6） 

两式中：Z ——由指定基准面算起的位置高度（位置水头）； 

ph ——测压高度（压力水头）； 

    ch ——毛细负压（由毛细力引起的负的压力水头）， 

    若取潜水面为基准，则潜水面处任一点饱水带水头值为： 

0=+= phZH   )0,0( == phZ               （5—7） 

    若包气带支持毛细水的弯液面位于潜水面处（见图 5—2，B 点），则该点上支持毛细水

的水头值为： 

ccc hhhZH −=−=−= 0                    （5—8） 

即比周围潜水面水头低 ch ，则在此水头差驱动下，支持毛细水将上升。当支持毛细水弯液

面上升到 ch 处时，弯液面处图（5—2c 点）的水头为： 

    0=−=−= ccc hhhZH                       (5—9) 
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此时支持毛细水带的水头与潜水面上重力水水头相等，支持毛细水的弯液面即停留于潜水面

的上 ch 处而不再上升。最大毛细上升高度即为 ch 。据式（5—4），最大毛细上升高度与毛细

管直径成反正。因此，颗粒细小的土，最大毛细上升高度也大（表 5—1）。 
表 5—1  土的最大毛细上升高度〔据西林—别克丘林，1958〕 

土    砂 最大毛细上升高度（cm） 

粗    砂 

中    砂 

细    砂 

粉    砂 

粘 性 土 

2—5 

12—5 

35—70 

70—150 

>200—400 

hc

(a) (b) (c ) (d)

 
图 5—6悬挂毛细水受力平衡状况 

〔据（罗戴，1964）补充〕 

指向液面凹侧的箭头表示毛细力，由于水柱重心向下的箭头表示重力，线段长度代表力的大小 

 
在上层颗粒细而下层颗粒粗的层状土中，细粒层中可形成悬挂毛细水。此时，悬挂毛

细水的上下端均出现弯液面，下端的弯液面可以是凸的、平的或凹的；毛细力与重力的平衡

如图 5—6 所示。 

5．4 包气带水水分分布及运动 

 

    在理想条件下，即包气带由均质土构成，无蒸发与下渗，包气带水水分分布稳定时，含

水量的垂向分布如图 5—7(c)所示。由地表向下某一深度内含水量为一定值，相当于残留含

水量（ cW ）。构成残留含水量的包括结合水、孔隙毛细水与部分悬挂毛细水（参见图 5—7a
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放大图 1），是反抗重力保持于土中的最大持水度。这部分水与其下的支持毛细水及潜水不

发生水力联系。由此往下，进入支持毛细水带，含水量随着接近潜水面而增高（参见图 5—

7a 放大图 2)。在潜水面之上有一个含水量饱和（体积含水量等于孔隙度）的带，称为毛细

饱和带(图 5—7)。支持毛细水带是在毛细力作用下，水分从潜水面上升形成的，因此它与

潜水面有密切水力联系，随潜水面变动而变动。为什么此带中含水量逐渐增加以至达到饱和

呢?这是因为土中的孔隙实际上是由大小不一的孔隙通道构成的网络（图 5—7b），细小的孔

隙通道毛细上升高度大，较宽大的孔隙通道毛细上升高度小。最宽大的孔隙通道也被支持毛

细水充满的范围，便是毛细饱和带（图 5—7）。  

    毛细饱和带与饱水带虽然都被水所饱和，但是前者是在表面张力的支持下才饱水的，所

以也称作张力饱和带。井打到毛细饱和带时，由于表面张力的作用，并没有水流入井内，必

须打到潜水面以下井中才会出水。 

包气带中毛细负压随着含水量的变小而负值变大。这是因为，随着含水量降低，毛细水

退缩到孔隙更加细小处，弯液面的曲率增大（曲率半径变小），造成毛细负压的负值更大。

因此，毛细负压是含水量的函数：  

)(Whh cc =                              （5—10）    

饱水带中，任一特定的均质土层，渗透系数 K 是常数；但在包气带中，渗透系数 K 随

含水量降低而迅速变小， K 也是含水量的函数： 

)(WKK =                               （5—11） 

原因是：（1）含水量降低，实际过水断面随之减少；（2）含水量降低，水流实际流动途径的

弯曲程度增加；（3）含水量降低，水流在更窄小的孔角通道及孔隙中流动，阻力增加。由于

上述原因，渗透系数与含水量呈非线性关系。 

    包气带水的非饱和流动，仍可用达西定律描述。作一维垂直下渗运动时，渗透流速可表 

示为： 

Z
HWKVz ∂
∂

= )(                           （5—12） 

降水入渗补给均质包气带，在地表形成一极薄水层（其厚度可忽略），则当活塞式下渗

水的前锋到达深度 Z 处时，位置水头为－ Z (取地面为基准，向上为正)，前锋处弯液面造

成的毛细压力水头为－ ch 则任一时刻 t 的入渗速率，即垂向渗透流速为： 

Z
ZhKV c

t
+

=                            （5—13） 
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图 5—7 均质土包气带水分布 

〔张人权等，1985〕 
（左侧放大图参照 Freeze et al.,1979） 

 

    )1( +=
Z
hKV c

t                             (5 一 14) 

    初期Z 很小，水力梯度 )1( +
Z
hc 趋于无穷大，故入渗速率V 很大；随着 t 增大，Z 变大，

Zhc / 趋于零，则 KV = ，即入渗速率趋于定值，数值上等于渗透系数 K 。 

综上所述，包气带水的运动，同样可以用达西定律描述，但与饱水带的运动相比，有以

下三点不同：（1）饱水带只存在重力势，包气带同时存在重力势与毛细势；（2）饱水带任一

点的压力水头是个定值，包气带的压力水头则是含水量的函数；（3）饱水带的渗透系数是个

定值，包气带的渗透系数随含水量的降低而变小。 
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第六章  地下水的化学成分及其形成作用 

6．1  概    述 

    地下水不是化学纯的 H2O，而是一种复杂的溶液。赋存于岩石圈中的地下水，不断与岩

土发生化学反应，并在与大气圈、水圈和生物圈进行水量交换的同时，交换化学成分。人类

活动对地下水化学成分的影响，在时间上虽然只占悠长地质历史的一瞬，然而，在许多情况

下这种影响已深刻改变了地下水的化学面貌。 
    地下水的化学成分是地下水与环境——自然地理、地质背景以及人类活动——长期相互

作用的产物。一个地区地下水的化学面貌，反映了该地区地下水的历史演变。研究地下水的

化学成分，可以帮助我们回溯一个地区的水文地质历史，阐明地下水的起源与形成。 
    水是最为常见的良好溶剂。它溶解岩土的组分，搬运这些组分，并在某些情况下将某些

组分从水中析出。水是地球中元素迁移、分散与富集的载体。许多地质过程（岩溶、沉积、

成岩、变质、成矿）都涉及地下水的化学作用。 
为各种实际目的利用地下水，都对水质有一定要求（例如，饮用水要求不含对人体有

害的物质，锅炉用水要求硬度低），为此要进行水质评价。含大量盐类（如 NaCl、KCl）或

富集某些稀散元素（Br、I、B、Sr 等）的地下水是宝贵的工业原料；某些具有特殊物理性

质与化学成分的水具有医疗意义；这两种情况下，地下水是宝贵的液体矿产，需要查明有关

组分的富集规律。围绕盐矿、油田以及金属矿床，往往形成特定化学元素的分散晕圈，后者

可以作为找矿标志。污染物在地下水中散布，同样也会形成晕圈。这就需要查明有关物质的

迁移、分散规律，确定矿床或污染源的位置。 
地下水中化学元素迁移、集聚与分散的规律，是水文地质学的分支——水文地球化学

的研究内容。这一研究地下水水质演变的学科，与研究地下水水量变化的学科——地下水动

力学一起，构成了水文地质学的理论基础。地下水中元素迁移不能脱离水的流动，因此水文

地球化学的研究必须与地下水运动的研究紧密结合。地下水水质的演变具有时间上继承的特

点，自然地理与地质发展历史给予地下水的化学面貌以深刻影响；因此，不能从纯化学角度，

孤立、静止地研究地下水的化学成分及其形成，而必须从水与环境长期相互作用的角度出发，

去揭示地下水化学演变的内在依据与规律。 

6．2  地下水的化学特征 

    地下水中含有各种气体、离子、胶体物质、有机质以及微生物等。 

6．2．1  地下水中主要气体成分 

    地下水中常见的气体成分有 O2、N2、CO2、CH4 及 H2S 等，尤以前三种为主。通常情

况下、地下水中气体含量不高，每公升水中只有几毫克到几十毫克。但是，地下水中的气体

成分却很有意义。一方面，气体成分能够说明地下水所处的地球化学环境；另一方面，地下

水中的有些气体会增加水溶解盐类的能力，促进某些化学反应。 
    氧（O2）、氮（N2）：地下水中的氧气和氮气主要来源于大气。它们随同大气降水及地

表水补给地下水，因此，以入渗补给为主、与大气圈关系密切的地下水中含 O2 及 N2 较多。 
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    溶解氧含量愈多，说明地下水所处的地球化学环境愈有利于氧化作用进行。O2 的化学

性质远较 N2 为活泼，在较封闭的环境中，O2 将牦尽而只留下 N2。因此，N2 的单独存在，

通常可说明地下水起源于大气并处于还原环境。大气中的惰性气体(A、Kr、Xe)与 N2 的比

例恒定，即：(A+Kr+Xe)／N2＝0.0118。比值等于此数，说明 N2 是大气起源的；小于此数，

则表明水中含有生物起源或变质起源的 N2。 
    硫化氢（H2S）、甲烷（CH4）：地下水中出现 H2S 与 CH4，其意义恰好与出现 O2 相反，

说明处于还原的地球化学环境。这两种气体的生成，均在与大气比较隔绝的环境中，有有机

物存在，微生物参与的生物化学过程有关。其中，H2S 是 SO4
2-的还原产物。 

    二氧化碳（CO2）：作为地下水补给源的降水和地表水虽然也含有 CO2：，但其含量通常

较 低。地下水中的 CO2主要来源于土壤。有机质残骸的发酵作用与植物的呼吸作用使土壤

中源源不断产生 CO2，并溶入流经土壤的地下水中。 
    含碳酸盐类的岩石，在深部高温下，也可以变质生成 CO2： 

CaCO3 ⎯⎯ →⎯ °C400 CaO+CO2                             (6—1) 

因此，在少数情况下，地下水中可能富含 CO2甚至高达 1g/L 以上。 
    工业与生活应用化石燃料（煤、石油、天然气），使大气中人为产生的 CO2 明显增加。

据统计，19 世纪中叶，大气中 CO2 浓度为 290ppm，而到 1980 年，由于人为影响，CO2浓

度上升至 338ppm。目前全世界每年排放的 CO2 总量达 53×108t 之多〔何妙福等，1991〕，
由此引起了温室效应，使气温上升。 
    地下水中含 CO2 愈多，其溶解碳酸盐岩与对结晶岩进行风化作用的能力便愈强。 

6．2．2  地下水中主要离子成分 

    地下水中分布最广、含量较多的离子共七种，即：氯离子（C1－
）、硫酸根离子(SO4

2-)、
重碳酸根离子（HCO3

－
）、钠离子（Na+）、钾离子（K+）、钙离子（Ca2+）及镁离子（Mg2+）。

构成这些离子的元素，或是地壳中含量较高，且较易溶于水的（如 O2、Ca、Mg、Na、K)，
或是地壳中含量虽不很大，但极易溶于水的（Cl、以 SO4

2-形式出现的 S）。Si、A1、Fe 等元

素，虽然在地壳中含量很大，但由于其难溶于水，地下水中含量通常不大。 
    一般情况下，随着总矿化度(总溶解固体)的变化，地下水中占主要地位的离子成分也随，

之发生变化。低矿化水中常以 HCO3
－
及 Ca2+、Mg2+为主；高矿化水则以 Cl－及 Na+为主；中 

等矿化的地下水中，阴离子常以 SO4
２—

为主，主要阳离子则可以是 Na+，也可以是 Ca2+。 
    地下水的矿化度与离子成分间之所以往往具有这种对应关系，一个主要原因是水中盐类

的溶解度不同（表 6—1）。 
总的说来，氯盐的溶解度最大，硫酸盐次之，碳酸盐较小。钙的硫酸盐，特别是钙、

镁的碳酸盐，溶解度最小；随着矿化度增大，钙、镁的碳酸盐首先达到饱和并沉淀析出，继

续增大时，钙的硫酸盐也饱和析出，因此，高矿化水中便以易溶的氯和钠占优势了（由于氯

化钙的溶解度更大，因此在矿化度异常高的地下水中以氯和钙为主）。     

氯离子（Cl − ）：氯离子在地下水中广泛分布，但在低矿化水中一般含量仅数毫克／升

到数十毫克／升，高矿化水中可达数克／升乃至 100 克／升以上。 

地下水中的 Cl −主要有以下几种来源：（1）来自沉积岩中所含岩盐或其它氯化物的溶解；

（2）来自岩浆岩中含氯矿物〔氯磷灰石 Ca5(PO4) 3Cl、方钠石 NaAISiO4•NaCl〕的风化溶解；

（3）来自海水：海水补给地下水，或者来自海面的风将细沫状的海水带到陆地，使地下水
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中 Cl − 增多；（4）来自火山喷发物的溶滤；（5）人为污染：工业、生活污水及粪便中含有大

量 Cl − ，因此，居民点附近矿化度不高的地下水中，如发现 Cl − 的含量超过寻常，则说明很

可能已受到污染。    
    氯离子不为植物及细菌所摄取，不被土粒表面吸附，氯盐溶解度大，不易沉淀析出，是

地下水中最稳定的离子。它的含量随着矿化度增长而不断增加，Cl −的含量常可用来说明地

下水的矿化程度。 
表 6－１ 地下水中常见盐类的溶解度（℃，单位：g/L） 

盐    类 溶  解  度 盐    类 溶  解  度 

NaCl 350 MgSO4 270 

KCl 290 CaSO4 1.9 

MgCl2 558.1(18℃) Na2CO3 193.9(18℃) 

CaCl2 731.9(18℃) MgCO3 0.1 

Na2SO4 50   

 

    硫酸根离子（SO4
2−
）：在高矿化水中，硫酸根离子的含量仅次于 Cl − ，可达数克／升

个别达数十克／升；在低矿化水中，一般含量仅数毫克/升到数百毫克／升；中等矿化的水

中，SO4
2−
常成为含量最多的阴离子。 

    地下水中的 SO4
2−
来自含石膏(CaSO4·2H2O)或其它硫酸盐的沉积岩的溶解。硫化物的

氧化，则使本来难溶于水的 S 以 SO4
2—形式大量进入水中。例如： 

                 2FeS2+7O2+2H2O ⎯→⎯ 2FeSO4+4H++2 SO4
2−                 (6—2) 

                （黄铁矿） 

    煤系地层常含有很多黄铁矿，因此流经这类地层的地下水往往以 SO4
2−
为主，金属硫化

物矿床附近的地下水也常含大量 SO4
2−
。 

    化石燃料的燃烧给大气提供了人为作用产生的 SO2，与氮氧化合物（每年 2—2．5×108t)，

氧化并吸收水分后构成富含硫酸及硝酸的降水——“酸雨”，从而使地下水中 SO4
2−
增加。

目前我国每年向大气排放的 SO2 已达 1800×104t 之多〔何妙福等，1991〕，因此，地下水中

SO4
2−
的这一来源不容忽视。 

    由于 CaSO4
2−
的溶解度较小，限制了 SO4

2−
在水中的含量，所以，地下水中的 SO4

2−
远

不如 Cl − 来得稳定，最高含量也远低于 Cl −。 

    重碳酸根离子（HCO３
−）：地下水中的重碳酸有几个来源。首先来自含碳酸盐的沉积岩
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与变质岩(如大理岩)： 

CaCO３+H2O+CO2 ⎯→⎯ 2HCO3
− +Ca2+                   (6——3) 

      MgCO3+H2O+CO2 ⎯→⎯ 2HCO3
− +Mg2+                  (6——4) 

    CaCO3和 MgCO3 是难溶于水的，当水中有 CO2 存在时，方有一定数量溶解于水，水中

HCO3
−的含量取决于与 CO2 含量的平衡关系。 

岩浆岩与变质岩地区，HCO3
−主要来自铝硅酸盐矿物的风化溶解，如： 

Na2Al2Si6O16+2CO2+3H2O ⎯→⎯ 2H CO3
− +2Na++H4Al2Si2O9+4SiO2         (6—5) 

        （钠长石） 

      CaO·2A12O3·4S1O2+2CO2+5H2O ⎯→⎯ 2H CO3
− +Ca2++2H4Al2Si2O9      (6—6) 

        （钙长石） 

    地下水中 H CO3
− 的含量一般不超过数百毫克／升，H CO3

−几乎总是低矿化水的主要

阴离子成分。 
    钠离子（Na+）：钠离子在低矿化水中的含量一般很低，仅数毫克／升到数十毫克／升，

但在高矿化水中则是主要的阳离子，其含量最高可达数十克／升。 
    Na+来自沉积岩中岩盐及其它钠盐的溶解，还可来自海水。在岩浆岩和变质岩地区，则

来自含钠矿物的风化溶解。酸性岩浆岩中有大量含钠矿物，如钠长石；因此，在 CO2 和 H2O

的参与下，将形成低矿化的以 Na+及 H CO3
−为主的地下水。由于 Na2CO3 的溶解度比较大，

故当阳离子以 Na+为主时，水中 H CO3
− 的含量可超过与 Ca2+伴生时的上限。 

钾离子（K+）：钾离子的来源以及在地下水中的分布特点，与钠相近。它来自含钾盐类

沉积岩的溶解，以及岩浆岩、变质岩中含钾矿物的风化溶解。在低矿化水中含量甚微，而在

高矿化水中较多。虽然在地壳中钾的含量与钠相近，钾盐的溶解度也相当大。但是，在地下

水中 K+的含量要比 Na+少得多；这是因为 K+大量地参与形成不溶于水的次生矿物(水云母、

蒙脱石、绢云母)，并易为植物所摄取。由于 K+的性质与 Na+相近，含量少，分析比较费事，

所以，一般情况下，将 K+归并到 Na+中，不另区分。   
钙离子（Ca2+）：钙是低矿化地下水中的主要阳离子，其含量一般不超过数百毫克／升。

在高矿化水中，由于阴离子主要是 C1—
，而 CaCl2 的溶解度相当大，故 Ca2+的绝对含量显著

增大，但通常仍远低于 Na+。矿化度格外高的水，钙也可成为主要离子。 
    地下水中的 Ca2+来源于碳酸盐类沉积物及含石膏沉积物的溶解，以及岩浆岩、变质岩

中含钙矿物的风化溶解。 
    镁离子（Mg2+）：镁的来源及其在地下水中的分布与钙相近。来源于含镁的碳酸盐类沉

积（白云岩、泥灰岩），此外，还来自岩浆岩、变质岩中含镁矿物的风化溶解，如： 

           (Mg·Fe)2SiO4+2H2O+2CO2 ⎯→⎯ MgCO3+FeCO3+Si(OH)4           (6 一 7) 

                MgCO3+H2O+CO2 ⎯→⎯ Mg2++2H CO3
−                      (6—8) 
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    Mg2+在低矿化水中含量通常较 Ca2+少，通常不成为地下水中的主要离子，部分原因是

由于地壳组成中 Mg 比 Ca 少。 

6．2．3  地下水中的其它成分 

    除了以上主要离子成分外，地下水还有一些次要离子，如 H+、Fe2+、Fe3+、Mn2+、NH4+、 
    OH－

、NO2
—
、NO3

—
、CO3

2—、SiO3
—
及 PO4

3—等。 
    地下水中的微量组分，有 Br、I、F、B、Sr 等。 
    地下水中以未离解的化合物构成的胶体，主要有 Fe(OH)3、A1(OH)3，及 H2SiO3；等，

有时可占到相当比例。 
    有机质也经常以胶体方式存在于地下水中。有机质的存在，常使地下水酸度增加，并有

利于还原作用。 
    地下水中还存在各种微生物。例如。在氧化环境中存在硫细菌、铁细菌等；在还原环境

中存在脱硫酸细菌等；此外，在污染水中，还有各种致病细菌。 

6．2．4  地下水的总矿化度及化学成分表示式 

    地下水中所含各种离子、分子与化合物的总量称为总矿化度（总溶解固体），以每公升

中所含克数（g/L）表示。为了便于比较不同地下水的矿化程度，习惯上以 105º—110℃时

将水蒸干所得的干涸残余物总量来表征总矿化度。也可以将分析所得阴阳离子含量相加，求

得理论干涸残余物值。因为在蒸干时有将近一半的 HCO3
—
分解生成 CO2 及 H2O 而逸失。所

以，阴阳离子相加时，HCO3
—
只取重量的半数。 

为了简明地反映水的化学特点，可采用库尔洛夫式表示。将阴阳离子分别标示在横线

上下，按毫克当量
①
百分数自大而小顺序排列，小于 10％的离子不予表示。横线前依次表示

气体成分、特殊成分及矿化度（以字母 M 为代号），三者单位均为 g/L，横线后以字母 t 为
代号表示以摄氏计的水温。如： 

H2SiO3
0.07H2S0.021CO2

0.031M3.2
8.276.71

3.14
4

8.84

CaNa
SOCl

 tº52 

6．3  地下水的温度 

    地壳表层有两个热能来源：一个是太阳的辐射，另一是来自地球内部的热流。根据受热

源影响的情况，地壳表层可分为变温带、常温带及增温带。 
    变温带是受太阳辐射影响的地表极薄的带。由于太阳辐射能的周期变化，本带呈现地温

的昼夜变化和季节变化。地温的昼夜变化只影响地表以下 1—2m 深。变温带的下限深度一

般为 15—30m。此深度上地温年变化小于 0.1℃。 
    变温带以下是一个厚度极小的常温带。地温一般比当地年平均气温高出 1—2℃。在粗

略计算时，可将当地的多年平均气温作为常温带地温。 
    常温带以下，地温受地球内热影响。通常随深度加大而有规律地升高，这便是增温带。 
    增温带中的地温变化可用地温梯度表示。地温梯度是指每增加单位深度时地温的增值，

一般以℃／100m 为单位。 
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    地下水的温度受其赋存与循环处所的地温控制。处于变温带中的浅埋地下水显示微小的

水温季节变化。常温带的地下水水温与当地年平均气温很接近，这两带的地下水，常给人以

“冬暖夏凉”的感觉。增温带的地下水随其赋存与循环深度的加大而提高，成为热水甚至蒸

汽。如西藏羊八井的钻孔，获得温度为 160℃的热水与蒸汽， 
    已知年平均气温（t）、年常温带深度（h）、地温梯度（r）时，可概略计算某一深度（H）

的地下水水温（T），即： 

                           ( )T t H h r= + −                               （6—9） 

    同样，利用地下水水温（T），可以推算其大致循环深度（H），即： 

                           
T tH h

r
−

= +                                 （6—10） 

    地温梯度的平均值约为 3℃／100m。通常变化于 1.5—4℃／l00m 之间，但个别新火山

活动区可以很高。如西藏羊八井的地温梯度为 300℃／100m。 
    
 ① 毫克当量等于毫摩尔除以离子价，为非法定单位，但目前无其它单位可代替它，故暂用之，下同。 

6．4  地下水化学成分的形成作用 

    地下水主要来源于大气降水，其次是地表水（河、湖、海）。这些水在进入含水层之前，

已经含有某些物质，与岩土接触后进一步发生变化。 
靠近海岸处的大气降水。Na+和 C1－

含量较高（这时可出现低矿化的以氯化物为主的水）。

内陆的大气降水混入尘埃，一般以 Ca2+与 HCO３
—
为主。初降雨水或干旱区雨水中杂质较多，

而雨季后期与湿润地区的雨水杂质较少。大气降水的矿化度一般为 0.02—0.05g/L。海边与

干旱区较高，分别可达 0.1g/L 及 n×0.1g〔沈照理等，1986〕。  
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图 6—1 水分子结构示意图                         图 6—2 水溶解盐类过程示意图 

〔据柏乌林格〕                                         〔阿廖金，1960〕 

1Å=10-10m                                   左侧表示水的极化分子吸引结晶格架中的

离子，右侧表示结晶格架破坏。离子溶入水中 
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6．4．1  溶滤作用 

    在水与岩土相互作用下，岩土中一部分物质转入地下水中，这就是溶滤作用。溶滤作用

的结果，岩土失去一部分可溶物质，地下水则补充了新的组分。 
    水是由一个带负电的氧离子和两个带正电的氢离子组成的。由于氢和氧分布不对称（图

6—1），在接近氧原子一端形成负极，氢离子一端形成正极，成为偶极分子。岩土与水接触

时，组成结晶格架的盐类离子，被水分子带相反电荷的一端所吸引；当水分子对离子的引力

足以克服结晶格架中离子间的引力时，离子脱离晶架，被水分子所包围，溶入水中（图 6—
2）。 
    实际上，当矿物盐类与水溶液接触时，同时发生两种方向相反的作用：溶解作用与结晶

作用；前者使离子由结晶格架转入水中，而后者使离子由溶液中固着于晶体格架上。随着溶

液中盐类离子增加，结晶作用加强，溶解作用减弱。当同一时间内溶解与析出的盐量相等时，

溶液达到饱和。此时，溶液中某种盐类的含量即为其溶解度。 
    不同盐类，结晶格架中离子间的吸引力不同，因而具有不同的溶解度。 
    随着温度上升，结晶格架内离子的振荡运动加剧，离子间引力削弱，水的极化分子易于

将离子从结晶格架上拉出。因此，盐类溶解度通常随温度上升而增大（图 6—3）。但是，某

些盐类例外，如 Na2SO4 在温度上升时，由于矿物结晶中的水分子逸出，离子间引力增大，

溶解度反而降低；CaCO3 及 MgCO3的溶解度也随温度上升而降低，这与下面所说的脱碳酸

作用有关。 
溶滤作用的强度，即岩土中的组分转入水中的速率，取决于一系列因素。 

    首先取决于组成岩土的矿物盐类的溶解度。显然，含岩盐沉积物中的 NaCl 将迅速转入

地下水中，而以 SiO2 为主要成分的石英岩，是很难溶于水的。 
    岩土的空隙特征是影响溶滤作用的另一因素。缺乏裂隙的致密基岩，水难以与矿物盐类

接触，溶滤作用便也无从发生。 
水的溶解能力决定着溶滤作用的强度。如前所述，水对某种盐类的溶解能力随该盐类

浓度增加而减弱。某一盐类的浓度达到其溶解度时，水对此盐类便失去溶解能力。因此，总

的说来，低矿化水溶解能力强而高矿化水弱。 
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图 6—3 盐类溶解与温度的关系 

〔阿廖金，1960〕 
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    水中 CO2、O2 等气体成分的含量决定着某些盐类的溶解能力。水中 CO2 含量愈高，溶

解碳酸盐及硅酸盐的能力愈强。O2 的含量愈高，水溶解硫化物的能力愈强。   
    水的流动状况是影响其溶解能力的一个关键因素。流动停滞的地下水，随着时间推移，

水中溶解盐类增多，CO2、O2 等气体牦失，最终将失去溶解能力，溶滤作用便告终止。地下

水流动迅速时，矿化度低的、含有大量 CO2 和 O2 的大气降水和地表水，不断入渗更新含水

层中原有的溶解能力降低了的水，地下水便经常保持强的溶解能力，岩土中的组分不断向水

中转移，溶滤作用便持续地强烈发育。 
    由此可知，地下水的径流与交替强度是决定溶滤作用强度的最活跃最关键的因素。 
    不应将溶滤作用等同于纯化学的溶解作用。溶滤作用乃是一种与一定的自然地理与地质

环境相联系的历史过程。经受构造变动与剥蚀作用的岩层，接受来自大气圈及地表水圈的入

渗水补给而开始其溶滤过程。设想岩层中原来含有包括氯化物、硫酸盐、碳酸盐及硅酸盐等

各种矿物盐类。开始阶段，氯化物最易于由岩层转入水中，而成为地下水中主要化学组分。

随着溶滤作用延续，岩层含有的氯化物由于不断转入水中并被水流带走而贫化，相对易溶的

硫酸盐成为迁入水中的主要组分。溶滤作用长期持续，岩层中保留下来的几乎只是难溶的碳

酸盐及硅酸盐，地下水的化学成分当然也就以碳酸盐及硅酸盐为主了。因此，一个地区经受

溶滤愈强烈，时间愈长久，地下水的矿化度愈低，愈是以难溶离子为其主要成分。 
    除了时间上的阶段性，溶滤作用还显示空间上的差异性。气候愈是潮湿多雨，地质构造

的开启性愈好，岩层的导水能力愈强，地形切割愈强烈，地下径流与水交替愈迅速，岩层经

受的溶滤便愈充分，保留的易溶盐类便愈贫乏，地下水的矿化度愈低，难溶离子的相对含量

也就愈高。 

6．4．2  浓缩作用 

    溶滤作用将岩土中的某些成分溶入水中，地下水的流动又把这些溶解物质带到排泄区。

在干旱半干旱地区的平原与盆地的低洼处，地下水位埋藏不深，蒸发成为地下水的主要排泄

去路。由于蒸发作用只排走水分，盐分仍保留在余下的地下水中，随着时间延续，地下水溶

液逐渐浓缩，矿化度不断增大。与此同时，随着地下水矿化度上升，溶解度较小的盐类在水

中相继达到饱和而沉淀析出，易溶盐类（如 NaCl）的离子逐渐成为水中主要成分。 
设想未经蒸发浓缩前，地下水为低矿化水，阴离子以重碳酸盐为主，居第二位的是 SO4

2

—
，Cl－的含量很小。阴离子以 Ca2+与 Mg2+为主。随着蒸发浓缩，溶解度小的钙、镁的重碳

酸盐部分析出，SO4
—
及 Na+逐渐成为主要成分。继续浓缩，水中硫酸盐达到饱和并开始析出，

便将形成以 Cl—、Na+为主的高矿化水。 
    产生浓缩作用必须同时具备下述条件，干旱或半干旱的气候，低平地势控制下较浅的地

下水位埋深，有利于毛细作用的颗粒细小的松散岩工；最后一个必备的条件是地下水流动系

统的势汇——排泄处，因为只有水分源源不断地向某一范围供应，才能从别处带来大量的盐

分，并使之集聚。干旱气候下浓缩作用的规模从根本上说取决于地下水流动系统的空间尺度

以及其持续的时间尺度。 
    当上述条件都具备时，浓缩作用十分强烈，有的情况下可以形成矿化度大于 300g／L
的地下咸水。 

6．4．3  脱碳酸作用   

    水中 CO2 的溶解度受环境的温度和压力控制。CO2 的溶解度随温度升高或压力降低而减
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小，一部分 CO2 便成为游离 CO2 从水中逸出，这便是脱碳酸作用。脱碳酸的结果，地下水

中 HCO3
—
及 Ca2+、Mg2+减少，矿化度降低： 

                 Ca2++2HCO3
－ ⎯→⎯  CO2↑ +H2O+CaCO3 ↓                  (6—11) 

                 Mg2++2HCO3
－ ⎯→⎯  CO2↑ +H2O +MgCO3 ↓                (6—12) 

    深部地下水上升成泉，泉口往往形成钙华，这是脱碳酸作用的结果。温度较高的深层地

下水，由于脱碳酸作用使 Ca2+、Mg2+从水中析出，阳离子通常以 Na+为主。 

6．4．4  脱硫酸作用 

    在还原环境中，当有有机质存在时，脱硫酸细菌能使 SO4
2—还原为 H2S： 

                 SO4
2—+2C+2H2O ⎯→⎯ H2O+2HCO3

—                        (6—13) 

    结果使地下水中 SO4
2—减少以至消失，HCO3

—
增加，pH 值变大。 

    封闭的地质构造，如储油构造，是产生脱硫酸作用的有利环境。因此，某些油田水中出

现 H2S，而 SO4
2—含量很低。这一特征可以作为寻找油田的辅助标志。 

6．4．5  阳离子交替吸附作用 

    岩土颗粒表面带有负电荷，能够吸附阳离子。一定条件下，颗粒将吸附地下水中某些阳

离子，而将其原来吸附的部分阳离子转为地下水中的组分，这便是阳离子交替吸附作用。 
    不同的阳离子，其吸附于岩土表面的能力不同，按吸附能力，自大而小顺序为： 

H+>Fe3+>A13+>Ca2+>Mg2+>K+>Na+。离子价愈高，离子半径愈大，水化离子半径愈小，

则吸附能力愈大。H+则是例外。 
当含 Ca2+为主的地下水，进入主要吸附有 Na+的岩土时，水中的 Ca2+便置换岩土所吸附

的一部分 Na+，使地下水中 Na+曾多而 Ca2+减小。 
    地下水中某种离子的相对浓度增大，则该种离子的交替吸附能力（置换岩土所吸附的离

子的能力）也随之增大。例如，当地下水中以 Na+为主，而岩土中原来吸附有较多的 Ca2+，

那么，水中的 Na+将反过来置换岩土吸附的部分 Ca2+。海水侵入陆相沉积物时，就是这种情

况。 
    显然，阳离子交替吸附作用的规模取决于岩土的吸附能力；而后者决定于岩土的比表面

积。颗粒愈细，比表面积愈大，交替吸附作用的规模也就愈大。因此，粘土及粘土岩类最容

易发生交替吸附作用，而在致密的结晶岩中，实际上不发生这种作用。 

6．4．6  混合作用 

    成分不同的两种水汇合在一起，形成化学成分与原来两者都不相同的地下水，这便是混

合作用。海滨、湖畔或河边，地表水往往混入地下水中；深层地下水补给浅部含水层时，则

发生两种地下水的混合。 
    混合作用的结果，可能发生化学反应而形成化学类型完全不同的地下水。例如，当以 
    SO4

2—、Na+为主的地下水，与 HCO3
—
、Ca2+为主的水混合时： 
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                 Ca(HCO3)2+Na2SO4 ⎯→⎯ CaSO4↓ +2NaHCO3                (6—14) 

石膏沉淀析出，便形成以 HCO3
—
及 Na+为主的地下水。 

    两种水的混合也可能不产生明显的化学反应。例如当高矿化的氯化钠型海水混入低矿化

的重碳酸钙镁型地下水中，基本上不产生化学反应。这种情况下，混合水的矿化度与化学类

型取决于参与混合的两种水的成分及其混合比例。 

6．4．7  人类活动在地下水化学成分形成中的作用 

    近年来，随着社会生产力与人口的增长，人类活动对地下水化学成分的影响愈来愈大。

一方面，人类生活与生产活动产生的废弃物污染地下水；另一方面，人为作用大规模地改变

了地下水形成条件，从而使地下水化学成分发生变化。 
    工业生产的废气、废水与废渣以及农业上大量使用化肥农药，使天然地下水富集了原来

含量很低的有害元素，如酚、氰、汞、砷、铬、亚硝酸等。 
    人为作用通过改变形成条件而使地下水水质变化表现在以下各方面：滨海地区过量开采

地下水引起海水入侵，不合理的打井采水使咸水运移，这两种情况都会使良好水质的淡含水

层变咸。干旱半干旱地区不合理地引入地表水灌溉，会使浅层地下水位上升，引起大面积次

生盐渍化，并使浅层地下水变咸。原来分布地下咸水的地区，通过挖渠打井，降低地下水位，

使原来主要排泄去路由蒸发改为径流排泄，从而逐步使地下水水质淡化。在这些地区，通过

引来区外淡的地表水，以合理的方式补给地下水，也可使地下水变淡。 
    人类干预自然的能力正在迅速增强，因此，防止人类活动对地下水水质的不利影响，采

用人为措施使地下水水质向有利方向演变，愈来愈重要了。 

6．5  地下水化学成分的基本成因类型 

    不同领域的学者，目前得出了比较一致的结论：地球上的水圈是原始地壳生成后，氢和

氧随同其它易挥发组分从地球内部层圈逸出而形成的。因此，地下水起源于地球深部层圈。 
    从形成地下水化学成分的基本成分出发，可将地下水分为三个主要成因类型：溶滤水、

沉积水和内生水。 

6．5．1  溶滤水 

    富含 CO2 与 O2 的渗入成因的地下水，溶滤它所流经的岩土而获得其主要化学成分，这

种水称之为溶滤水。 
    溶滤水的成分受到岩性、气候、地貌等因素的影响。 

岩性对溶滤水的影响是显而易见的。石灰岩、白云岩分布区的地下水，HCO3
—
、Ca2+、

Mg2+为其主要成分。含石膏的沉积岩区，水中 SO4
2—与 Ca2+均较多。酸性岩浆岩地区的地下

水，大都为 HCO3－Na 型水。基性岩浆岩地区，地下水中常富含 Mg2+。煤系地层分布区与

金属矿床分布区多形成硫酸盐水。 
    但是，如果认为地下水流经什么岩土，必定具有何种化学成分，那就把问题过分简单化

了。岩土的各种组分，其迁移能力各不相同。在潮湿气候下，原来含有大量易溶盐类（如

NaCl、CaSO4）的沉积物，经过长时期充分溶滤，易迁移的离子淋洗比较充分，到后来地下
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水所能溶滤的主要是难以迁移的组分（如 CaCO3、MgCO3、SiO2 等）。因此，在潮湿气候区，

尽管原来地层中所含的组分很不相同，有易溶的与难溶的，但其浅表部在丰沛降水的充分淋

滤下，最终浅层地下水很可能都是低矿比重碳酸水，难溶的 SiO2 在水中占到相当比重。另

一方面，干旱气候下平原盆地的排泄区，由于地下水将盐类不断携来，水分不断蒸发，浅部

地下水中盐分不断积累，不论其岩性有何差异，最终都将形成高矿化的氯化物水。从大范围

来说，溶滤作用主要受控于气候，显示受气候控制的分带性。 
    地形因素往往会干扰气候控制的分带性。这是因为在切割强烈的山区，流动迅速、流程

短的局部地下水系统发育。地下水径流条件好，水交替迅速，即使在干旱地区也不会发生浓

缩作用，因此常形成低矿化的以难溶离子为主地下水。地势低平的平原与盆地，地下水径流

微弱，水交替缓慢，地下水的矿化度与含易溶离子均较高。 
    干旱地区的山间堆积盆地，气候、岩性、地形表现为统一的分带性，地下水化学分带也

最为典型。山前地区气候相对湿润，颗粒比较粗大，地形坡度也大；向盆地中心，气候转为

十分干旱，颗粒细小，地势低平。因此，从盆地边缘洪积扇顶部的低矿化重碳酸盐水带，到

过渡地带的中等矿化硫酸盐水，盆地中心则是高矿化的氯化物水。 
    绝大部分地下水属于溶滤水。这不仅包括潜水，也包括大部分承压水。位置较浅或构造

开启性好的含水系统，由于其径流途径短，流动相对较快，溶滤作用发育，多形成低矿化的

重碳酸盐水。构造较为封闭的，位置较深的含水系统，则形成矿化度较高，易溶离子为主的

地下水。同一含水系统的不同部位，由于径流条件与流程长短不同，水交替程度不同，从而

出现水平的或垂向的水化学分带（参见图 8—9）。 

6．5．2  沉积水 

    沉积水是指与沉积物大体同时生成的古地下水。 
    河、湖、海相的沉积物中的水具有不同的原始成分，在漫长的地质年代中水质又经历一

系列复杂的变化。 
    下面以海相淤泥为例说明之。 
    海相淤泥通常含大量有机质和各种微生物，处于缺氧环境，有利于生物化学作用。 

    海水的平均化学成分是矿化度 35g/L 的氯化钠水（M35
1877

90

MgNa
Cl

，
(1)Na

Cl
γ
γ

＝0.85，
Br
Cl

＝29.3）。由于经历一系列后期变化，海相淤泥沉积水与海水比较有以下不同：（1）矿化度

很高，最高可达 300g/L；（2）硫酸根离子减少乃至消失；（3）钙的相对含量增大，钠相对

含量减少 

   ①γ为毫克当量的代号，
Cl
Na
γ
γ

即 Na 与 Cl 毫克当量比值，其后的
Br
Cl

为重量比值。 

   (
Cl
Na
γ
γ

<0.85)；（4）富集溴、碘，碘的含量升高尤为显著，
Br
Cl

变小；（5）出现硫化氢、

甲烷、铵、氮；（6）pH 值增高。   
    海相沉积水矿化度的增大，一般认为是海水在泻湖中蒸发浓缩所致。 
    脱硫酸作用使原始海水中的 SO4

2—减少以至消失，出现 H2S，水中 HCO3
—
增加，水的 pH

值提高。 
    HCO3

—
增加与 pH 值提高，使一部分 Ca2+、Mg2+与 HCO3

—
作用生成 CaCO3 与 MgCO3
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沉淀析出，Ca2+与 Mg2+减少。 
    水中 Ca2+与 Mg2+的减少，水与淤泥间阳离子吸附平衡破坏，淤泥吸附的部分 Ca2+转入

水中，水中部分 Na+被淤泥吸附。 
    甲烷、铵、氮等是细胞与蛋白质分解以及脱硝酸作用的产物。 
    溴与碘的增加是生物富集并在其遗骸分解时进入水中所致。 
    海相淤泥在成岩过程中受到上覆岩层压力而密实时，其中所含的水，一部分被挤压进入

颗粒较粗且不易压密的相邻岩层，构成后生沉积水；另一部分仍保留于淤泥层中，这便是同

生沉积水。  
    埋藏在地层中的海相淤泥沉积水，在经历若干时期以后，由于地壳运动而被剥蚀出露地

表，或者由于开启性构造断裂使其与外界连通。经过长期入渗淋滤，沉积水有可能完全排走，

而为溶滤水所替换。在构造开启性不十分好时，则在补给区分布低矿化的以难溶离子为主的

溶滤水，较深处则出现溶滤水和沉积水的混合，而在深部仍为高矿化的以易溶离子为主的沉

积水。 

6．5．3  内生水     

    早在本世纪初，曾把温热地下水看作岩浆分异的产物。后来发现，在大多数情况下，温

泉是大气降水渗入到深部加热后重新升到地表形成的。近些年来，某些学者通过对地热系统

的热均衡分析得出，仅靠水渗入深部获得的热量无法解释某些高温水的出现，认为应 10％
—30％的来自地球深部层圈的高热流体的加入。这样，源自地球深部层圈的内生水说又逐渐

为人们所重视。有人认为，深部高矿化卤水的化学成分也显示了内生水的影响。 
    内生水的典型化学特征至今并不完全清楚。前苏联某些花岗岩中包裹体溶液为矿化度

100－200g/L 的氯化钠型水。冰岛玄武岩区的热蒸汽凝成的水，是矿化度 1—2g/L 的 HS－
HCO3－Na 水，含有大量 SiO2 与 CO2。 
    内生水的研究迄今还很不成熟，但由于它涉及水文地质学乃至地质学的一系列重大理论

问题，因此，今后水文地质学的研究领域将向地球深部层圈扩展，更加重视内生水的研究。 

6．6  地下水化学成分的分析内容与分类图示 

6．6．1  地下水化学分析内容 

    地下水化学成分的分析是研究的基础。工作目的与要求不同，分析项目与精度也不相同。

在一般水文地质调查中，区分为简分析和全分析，为了配合专门任务，则进行专项分析。 
    简分析用于了解区域地下水化学成分的概貌，这种分析可在野外利用专门的水质分析箱

就地进行。简分析项目少，精度要求低，简便快速，成本不高，技术上容易掌握。分析项目

除物理性质(温度、颜色、透明度、嗅味、味道等)外，还应定量分析以下各项：HCO3
—
、SO4

2

－
、C1—

、Ca2+、总硬度、pH 值。通过计算可求得水中各主要离子含量及总矿化度。定性分

析的项目则不固定，较经常的有 NO３
—
、NO２

—
、NH4

+、Fe2+、Fe3+、H2S、耗氧量等。分析

这些项目是为了初步了解水质是否适于饮用， 
    全分析项目较多，要求精度高。通常在简分析的基础上选择有代表性的水样进行全分析，

以较全面地了解地下水化学成分，并对简分析结果进行检核。全分析并非分析水中的全部成

分，一般定量分析以下各项：HCO3
—
、SO4

2—、Cl—、CO3
2－、NO２

—
、NO３

—
、Ca2+、Mg2+、
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K+、Na+、NH4+、Fe2+、Fe3+、H2S、C02、耗氧量、pH 值及干涸残余物。 
    在进行地下水的化学分析的同时，必须对有关的地表水体取样分析。因为地表水体可能

是地下水的补给来源，或者是排泄去路。前一种情况下，地表水的成分将影响地下水。后一

种情况下，地表水反映了地下水化学变化的最终结果。对于作为地下水主要补给来源的大气

降水的化学成分，至今一直很少注意，原因是它所含物质数量很少。但是，必须看到，在某

些情况下，不考虑大气降水的成分，就不能正确地阐明地下水化学成分的形成。 
    地下水化学分析的结果，将离子含量以毫克／升与毫克当量／升表示之。这样，水中离

子含量可以用毫克当量／升及毫克当量百分数表示。后者分别以阴、阳离子的毫克当量为

100％，求取各阴、阳离子所占的毫克当量百分比。 

6．6．2  地下水化学分类与图示方法 

    6．6．2．1  舒卡列夫分类 
前苏联学者舒卡列夫（С．А．Щукалев）的分类（表 6—2）是根据地下水中六种主要

离子（K+合并于 Na+中）及矿化度划分的。含量大于 25％毫克当量的阴离子和阳离子进行

组合，共分成 49 型水，每型以一个阿拉伯数字作为代号。按矿化度又划分为 4 组；A 组矿

化度小于 1.5g/L，B 组 1.5—10g/L，C 组 10—40g/L，D 组大于 40g/L。 
不同化学成分的水都可以用一个简单的符号代替，并赋以一定的成因特征。例如，1—

A 型即矿化度小于 1.5g/L 的 HCO3—Ca 型水，是沉积岩地区典型的溶滤水，而 49—D 型则

是矿化度大于 40g/L 的 Cl—Na 型水，可能是与海水及海相沉积有关的地下水，或者是大陆

盐化潜水。 
这种分类简明易懂，在我国广泛应用。利用此图表系统整理水分析资料时，从图表的左

上角向右下角大体与地下水总的矿化作用过程一致。缺点是以 25％毫克当量为划分水型的

依据带有人为性。其次，在分类中，对大于 25％毫克当量的离子未反映其大小的次序，反

映水质变化不够细致。 
 
 

表 6—2  舒卡列夫分类图表 

超过 25%毫克当量的离子 HCO3 HCO3+SO4 HCO3+SO4+Cl
HCO3+C

l 
SO4 SO4+Cl Cl

Ca 1 8 15 22 29 36 43

Ca+Mg 2 9 16 23 30 37 44

Mg 3 10 17 24 31 38 45

Na+Ca 4 11 18 25 32 39 45

Na+Ca+Mg 5 12 19 26 33 40 47

Na+Mg 6 13 20 27 34 41 48

Na 7 14 21 28 35 42 49

    6．6．2．2  派珀三线图解 
派珀〔A．M．Piper〕三线图解由两个三角形和一个菱形组成（图 6—4）左下角三角形

的三条边线分别代表阳离子中 Na++K+、Ca2+及 Mg2+的毫克当量百分数。右下角三角形表示

阴离子 C1—
、SO4

2—及 HCO3
—
的毫克当量百分数。任一水样的阴阳离子的相对含量分别在两

个三角形中以标号的圆圈表示，引线在菱形中得出的交点上以圆圈综合表示此水样的阴阳离

子相对含量，按一定比例尺画的圆圈的大小表示矿化度。 
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图 6—4 派珀三线图解 

〔Piper，1953〕 

落在菱形中不同区域的水样具有不同化学特征（图 6—5）。1 区碱土金属离子超过碱金

属离子，2 区碱大于碱土，3 区弱酸根超过强酸根，4 区强酸大于弱酸，5 区碳酸盐硬度超过

50％，6 区非碳酸盐硬度超过 50％，7 区碱及强酸为主，8 区碱土及弱酸为主，9 区任一对

阴阳离子含量均不超过 50％毫克当量百分数。 

1

2

50
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50 6
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5 7
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图 6-5 派珀三线图解分区 

〔Piper，1953〕 

    这一图解的优点是不受人为影响，从菱形中可看出水样的一般化学特征，在三角形中可

以看出各种离子的相对含量。将一个地区的水样标在图上，可以分析地下水化学成分的演变

规律。 
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第七章   地下水的补给与排泄 

     地下水经常不断地参与着自然界的水循环。含水层或含水系统经由补给从外界获得水

量，通过径流将水量由补给处输送到排泄处向外界排出。在补给与排泄过程中，含水层与含

水系统除了与外界交换水量外，还交换能量、热量与盐量。因此，补给、排泄与径流决定着

地下水水量水质在空间与时间上的分布。关于地下水的径流（流动），我们将在第八章加以

讨论。 
 

7．1  地下水的补给 

含水层或含水系统从外界获得水量的过程称作补给。补给除了获得水量，还获得一定

盐量或热量，从而使含水层或含水系统的水化学与水温发生变化。补给获得水量，抬高地下

水位，增加了势能，使地下水保持不停的流动。由于构造封闭，或由于气候干旱，地下水长

期得不到补给，便将停滞而不流动。 
补给的研究包括补给来源、补给条件与补给量。地下水的补给来源有大气降水、地表

水、凝结水，来自其它含水层或含水系统的水等。与人类活动有关的地下水补给有灌溉回归

水、水库渗漏水，以及专门性的人工补给。 

7．1．1  大气降水对地下水的补给 

    7．1．1．1  大气降水入渗机制 
    松散沉积物组成的包气带，降水入渗过程相当复杂。迄今为止，降水入渗补给地下水的

机制尚未充分阐明。我们以松散沉积物为例，讨论降水入渗补给地下水。 
    目前认为，松散沉积物中的降水入渗存在活塞式与捷径式两种（图 7—1）。 
    活塞式下渗（Piston type infiltration）：鲍得曼（Bodman）等人于 1943—1944 年对均质

砂进行室内入渗模拟试验的基础上提出，简而言之，这种入渗方式是入渗水的湿锋面整体向

下推进，犹如活塞的运移。 
    在理想情况下，包气带水分趋于稳定，不下渗也无蒸发、蒸腾时，均质土包气带水分分

布如图 7—2（c）中九所示。包气带上部保持残留含水量（ 0W ），一定深度以下，由于支持

毛细水的存在，含水量大于 0W 并向下渐增，接近地下水面的毛细饱和带以及饱水带，含水

量达到饱和含水量（ sW ）。 

    实际情况下，只有在雨季过后包气带水分稳定时最接近此理想情况，雨季之前，由于旱

季的土面蒸发与叶面蒸腾，包气带上部的含水量已低于残留含水量 0W ，而造成所谓的水分

亏缺（图 7—2a，（ 0t ））。 

雨季初期的降雨，首先要补足水分亏缺，多余的水分才能下渗（图 7—2b， 3t 、 4t ）。
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下渗水达到地下水面，使地下水储量增加，地下水位抬高（图 7—2c）。 

湿
锋
面

潜    水   面

(a) (b)  
图 7—1 活塞式与捷径式下渗 

（a） 活塞式下渗；（b）捷径式与活塞式下渗的结合 

0

深
度

含水量 W o W s

t1t2t0

t0

(a)

0

深
度

含水量 Wo Ws

t3

t4

0

深
度

含水量 Wo W s

t5

t0

t0

地下水位

(b) (c)  

图 7—2 降水入渗过程中包气带水分分布曲线 

0W —残留含水量； sW —饱和含水量 

就地表接受降雨入渗的能力而言，初期较大，逐渐变小趋于一个定值。降雨初期，由于

表土干燥，毛细负压很大，毛细负压与重力共同使水下渗，此时包气带的入渗能力很强。随

着降雨延续，湿锋面推进到地下一定深度，相对于重力水力梯度（ 1=I ），毛细水力梯度逐

渐变小，入渗速率逐渐趋于某一定值（图 7—3）（参见第四章）。在降雨强度超过地表入渗

能力时，便将产生地表坡流。 
    活塞式下渗是在理想的均质土中室内试验得出的。实际上，从微观的角度看，并不存在

均质土。尤其是粘性土，除了粒间孔隙与颗粒集合体内和颗粒集合体间的孔隙外，还存在根

孔、虫孔与裂缝等大的孔隙通道。在粘性土中，捷径式入渗（Short-circuit type infiltration）
往往十分普遍。 
    如图 7—1(b)所示，当降水强度较大，细小孔隙来不及吸收全部水量时，一部分雨水将

沿着渗透性良好的大孔隙通道优先快速下渗，并沿下渗通道水分向细小孔隙扩散。存在比较

连续的较强降雨时，下渗水通过大孔道的捷径优先到达地下水面。 
捷径式下渗与活塞式下渗比较，主要有两点不同：（1）活塞式下渗是年龄较新的水推
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动其下的年龄较老的水，始终是“老”水先到达含水层；捷径式下渗时“新”水可以超前于

“老”水到达含水层；（2）对于捷径式下渗，入渗水不必全部补充包气带水分亏缺，即可下

渗补给含水层。这两点对于分析污染物质在包气带的运移很有意义。 
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图 7—3 入渗速率随时间的变化 

〔据淮河瓦屋径流站同心环实验资料〕 

我们认为，在砂砾质土中主要为活塞式下渗，而在粘性土中则活塞式与捷径式下渗同

时发生。 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

图 7—4 降水入渗补给含水层框图 

    7．1．1．2  影响大气降水补给地下水的因素 
    落到地面的降雨，归根结底有三个去向：转化为地表径流，腾发返回大气圈，下渗补给

含水层（图 7—4）。地面吸收降水的能力是有限的，强度超过入渗能力的那部分降雨便转化

为地表径流。 
    渗入地面以下的水，不等于补给含水层的水。其中相当一部分将滞留于包气带中构成土

壤水，通过土面蒸发与叶面蒸腾的方式从包气带水直接转化为大气水。以土壤水形式滞留于
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包气带并最终返回大气圈的水量相当大。我国华北平原总降水量有 70％以上转化为土壤水。 
    土壤水的消耗（干旱季节以及雨季间歇期的蒸发与蒸腾）造成土壤水分亏缺，而降水必

须补足全部水分亏缺（在捷径式下渗情况下降水必须补足水分亏缺的大部分）后方能补给地

下水。由此可见，雨季滞留于包气带的那部分水量，相当于全年支持毛细带以上包气带水的

蒸发蒸腾量。 
    入渗水补足水分亏缺后，其余部分继续下渗，达到含水层时，构成地下水的补给。因此，

平原地区降水入渗补给地下水水量为： 

   SDXqx Δ−−=                           （7—1） 

式中： xq ——降水入渗补给含水层的量； 

      X ——年总降水量； 
      D ——地表径流量； 
      SΔ ——包气带水分滞留量，即水分亏缺。 
以上各项均以水柱的 mm 数表示。 

    令                             α=
X
qx  

 α 称为降水入渗系数，即每年总降水量补给地下水的份额，常以小数表示。α 通常变化于

0.2—0.5 之间，我国南方岩溶地区α 可高达 0.8 以上，西北极端干旱的山间盆地则趋于零。 
    影响大气降水补给地下水的因素比较复杂，其中主要有年降水总量、降水特征、包气带

的岩性和厚度、地形、植被等。 
    由于降水量中相当一部分要补足水分亏缺，因此年降水量过小时，能够补给地下水的有

效降水量就很小；年降水量大则有利于补给地下水，α 值较大。试参看图 7—9，该图中当

潜水埋深为 2.5m 时，年降水量中约有 350mm 为无效降水量。 
    降水特征也影响。值的大小。间歇性的小雨很可能只湿润土壤表层而经由蒸发及蒸腾返

回大气，不构成地下水的有效补给。过分集中的暴雨则又可能因降水强度超过地面入渗能力

而部分转化为地表径流，使α 值偏低。因此，不超过地面入渗速率的连绵细雨最有利于地

下水的补给。 
    包气带渗透性好，有利于降水入渗补给。包气带厚度过大（潜水埋深过大），则包气带

滞留的水分也大，不利于地下水的补给。但潜水埋藏过浅，毛细饱和带达到地面，也不利于

降水入渗。 
    当降水强度超过地面入渗速率时，地形坡度大会使地表坡流迅速流走，使地表径流增加。

平缓与局部低洼的地势，有利于滞积表流，增加降水入渗的份额。 
    森林、草地可滞留地表坡流与保护土壤结构，这方面有利于降水入渗。但是浓密的植被，

尤其是农作物，以蒸腾方式强烈消耗包气水，造成大量水分亏缺。尤其在气候干旱的地区，

农作物复种指数的提高，会使降水补给地下水的份额明显降低。 
    我们应当注意，影响降水入渗补给地下水的因素是相互制约、互为条件的整体，不能孤

立地割裂开来加以分析。例如，强烈岩溶化地区，即使地形陡峻，地下水位埋深达数百米，

由于包气带渗透性极强，连续集中的暴雨也可以全部吸收，有时α 值可达 70％—90％。又

如，地下水位埋深较大的平原、盆地，经过长期干旱后，一般强度的降水不足以补偿水分亏

缺。这时候，集中的暴雨反而可成为地下水的有效补给来源。 
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7．1．2  地表水对地下水的补给 

    河流与地下水的补给关系沿着河流纵断面而有所变化（图 7—5）。一般说来，山区河谷

深切，河水位常低于地下水位，起排泄地下水的作用（图 7—5a)洪水期则河水补给地下水。

山前，由于河流的堆积作用，河床处于高位，河水常年补给地下水（图 7—5b）。冲积平原

与盆地的某些部位，河水位与地下水位的关系，随季节而变（图 7—5c)。而在某些冲积平原

中，河床因强烈的堆积作田而形成所谓“地上河”，河水经常补给地下水（图 7—5d）。 
我们先来分析间歇性河流对地下水的补给过程。汛期开始，河水浸湿包气带并发生垂

直下渗，使河下潜水面形成水丘（图 7—6a）。河水不断下渗，水丘逐渐抬高与扩大，与河

水联成一体（图 7—6b）。汛期结束，河水撤走，水丘逐渐趋平，使一定范围内潜水位普遍

抬高（图 7—6c）。 

 
图 7—5 地表水与地下水的补给关系 

1—基岩；2—松散沉积物；3—地表水位（纵剖面）；4—地下水位；5—地表水位（横剖面） 

    河水补给地下水时，补给量的大小取决于下列因素：透水河床的长度与浸水周界的乘积

（相当于过水断面），河床透水性（渗透系数），河水位与地下水位的高差（影响水力梯度）

以及河床过水时间，对此可以用达西定律进行分析。 
当地下水的侧向径流强烈，而河床透水性相对较差时，即使是常年有水的河流，也可

以发生如图 7—6a 所示的非饱和渗漏补给，水丘始终处于河床下一定深度，潜水位与河水位

并不相连。 

为了确定河水渗漏补给地下水的水量，可在渗漏河段上下游分别测定断面流量 1Q 及

2Q ，则河水渗漏量等于 tQQ )( 21 − ， t 为河床过水时间。对于常年性河流，此渗漏量即为

河水补给地下水的水量；但是，对于过水时间很短的间歇性河流，渗漏量有相当大一部分消

耗于湿润河床附近的包气带，将河水渗漏量当作地下水获得的补给量，会产生误差。 
大气降水与地表水是地下水的两种主要补给来源，从空间分布上看，大气降水属于面

状补给，范围普遍且较均匀；地表水则可看作线状补给，局限于地表水体周边。从时间分布

比较，大气降水持续时间有限而地表水体持续时间长，或是经常性的。在地表水体附近，地
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下水接受降水及地表水补给，开采后这一补给还可加强，因此地下水格外串富。 
干旱地区的山间盆地降水稀少，它对地下水的补给微不足道。发源于山区，依靠高山

冰雪融水或降水供给水量的河流，往往成为地下水主要的，甚至唯一的补给来源。例如，河

西走廊中段，降水只占地下水补给量的 4％，其余均属河水补给。 
    就其水源而言，地表水是由大气降水转化而来的，即使对于干旱山间盆地，作为地下水

主要补给来源的河水，仍然来源于山区降水，或以冰雪形式积累起来的高山降水。因此，从

总体上说，降水量的多寡决定着一个地区地下水的丰富程度。那种认为降水稀少的干旱地区

也可能存在相当丰富的地下水资源的说法，是缺乏根据的。 
潜水和承压水含水层接受降水及地表水补给的条件不同。潜水在整个含水层分布面积

上都能直接接受补给，而承压水仅在含水层出露于地表，或与地表连通处方能获得补给。因

此，地质构造与地形的配合关系，对承压含水层的补给影响极大。含水层出露于地形高处，

充其量只能得到出露范围（补给区）大气降水的补给（图 7—7a）；出露于低处，则整个汇

水范围内的降水都有可能汇集补充（图 7—7b）。切穿承压含水层隔水顶板的导水断层，在

有利的地形条件下，也能将大范围内的降水引入含水层（图 7—7c）。汇水区的大小也影响

潜水含水层接受补给（图 7—7d）。 

 
图 7—6 河水补给地下水 

1—原地下水位；2—抬高后地下水位；3—地下水位抬高部分；4—河水位；5—补给方向 
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图 7—7 含水层的补给区与汇水区 

1—透水层；2—隔水层；3—断层；4—导水断层；5—降雨；6—地表径流；7—汇水区；8—补给区 

7．1．3  大气降水及河水补给地下水水量的确定 

    7．1．3．1  平原区大气降水入渗补给量 
    在平原区，大气降水入渗补给地下水的量通常可用下式确定： 

             1000⋅⋅⋅= FXQ α                        （7—2） 

式中：Q——降水入渗补给地下水量（m3/a）； 

     X ——年降水量； 
     α ——入渗系数； 
     F ——补给区面积（km2）。 
    确定入渗系数α 常用的方法有以下两种： 
    （1）利用地中渗透仪测定：地中渗透仪的基本结构如图 7—8 所示。在若干个入渗皿中

放入本区代表性原状土柱，以水位调节管控制不同的地下水位埋深，经过若干年观测，可以

得到不同包气带岩性、地下水位埋深及不同年降水量条件下降水入渗系数α 做成图表可以

得出各种条件下α 值的大小（图 7—9）。 
    （2）利用天然潜水位变幅确定：在研究区地下水水平径流及垂向越流与蒸发都很微弱、

不受开采影响的地段里，观测不同包气带岩性、地下水位埋深，观测降水入渗引起的地下水

抬升值 hΔ ，并测定水位变动带的给水度μ 则： 

                   
X

h
X
qx Δ

==
μα                          （7—3） 
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图 7—8 地中渗透仪结构图 

〔据河北省地质局水文地质观测总站〕 

1—入渗（蒸发）皿；2—导水管；3—地下观测室；4—室边排水沟；5—原状土样；6—皿内水位；7—过滤

层；8—过滤管；9—检查管；10—防沉底座；11—支架；12—测压管；13—马里奥特瓶；14—水位调整管；

15—接渗瓶；16—加水管；17—出水管；18—通气管；19—接渗管；20—截门；21—防水墙 
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图 7—9 降水入渗系数与年降水量、潜水埋深关系曲线 

〔据河北省地质局水文地质观测总站〕 

根据地中渗透仪观测资料编绘，包气带岩性主要为亚粘土及亚砂土，图中曲线旁注数字为潜水埋藏深度（m） 

    需要注意的是，一个地区的植被，尤其是农作物种植情况不同，蒸腾量很不相同，因而

总降水量中有效补给地下水份额差别很大，α 值就不相同，以往采用上述两种方法求取α 值

时，没有注意求取与应用α 值时植被的变化，这会造成很大的误差。因此，应当选用植被

情况不同的地段求取α 值，或者选用植被条件与计算降水入渗量的条件相近的入渗皿或地



               中国地质大学（武汉）环境学院  《水文地质学基础》课程组 75

段求取α 值。 
    7．1．3．2  山区降水与河水入渗量 
    基岩山区大气降水、地表水与地下水的转换情况比较复杂。例如，在岩溶化岩层组成的

山区，地表水与地下水常相互转化，因此，单独求算山区的大气降水入渗补给地下水量很困

难，通常的做法是统一求取山区大气降水与地表水对地下水的补给量。 
    由于山区地形切割，地下水位埋藏深度大，地下水的蒸发排泄量可以忽略，大体上可认

为山区地下水的补给量等于其排泄量，故可通过测定地下水排泄量反求其补给量。 
    山区地下水全部以大泉形式集中排泄时，可通过定期测定泉流量求得全年排泄量。如地

下水分散泄流，可通过分割河水流量过程线求年排泄量（参见 7.2.2）。如果山区地下水有一

部分以地下径流形式排入相邻的平原或盆地，则必须另行计算这一部分水量加入排泄量中。 
    山区的入渗系数α 是全年降水与河水补给地下水的量与年降水量的比值：    。 

                      
1000⋅⋅

=
Xf

Qα                          （7—4） 

式中：Q——年地下水排泄量，以前述方式求得； 

      f ——汇水区面积（km2）； 

      X ——年降水量（mm）。 

有时，也可在区内选取典型地段，测得相应的Q、 f 、X 值，用（7—4）式求得α 值。 

有了α 值以后，便可求取全年降水与河水补给地下水的量： 

    1000⋅⋅⋅= fXQ α                           （7—5） 

7．1．4  凝结水的补给 

    在某些地方，水汽的凝结对地下水的补给有一定意义。 
    饱和湿度随温度降低，温度降到一定程度，空气中的绝对湿度与饱和湿度相等。温度继

续下降，超过饱和湿度的那一部分水汽，便凝结成水。这种由气态水转化为液态水的过程称

作凝结作用。 
    夏季的白天，大气和土壤都吸热增温；到夜晚，土壤散热快而大气散热慢。地温降到一

定程度，在土壤孔隙中水汽达到饱和，凝结成水滴，绝对湿度随之降低。由于此时气温较高，

地面大气的绝对湿度较土中为大，水汽由大气向土壤孔隙运动，如此不断补充，不断凝结，

当形成足够的液滴状水时，便下渗补给地下水。 
    一般情况下，凝结形成的水相当有限。但是，高山、沙漠等昼夜温差大的地方（如撒哈

拉大沙漠昼夜温差大于 50℃），凝结作用对地下水补给的作用不能忽视。据报道，我国内蒙

沙漠地带，在风成细沙中不同深度均有水汽凝结。 

7．1．5  含水层之间的补给 

两个含水层之间存在水头差且有联系的通路，则水头较高的含水层便补给水头较低者

（图 7—10、7—11）。 
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图 7—10 承压水补给潜水 

1—含水层；2—隔水层；3—潜水位；4—承压水测压水位；5—下降泉；6—地下水流向 

 

图 7—11 潜水补给承压水 

1—含水层；2—隔水层；3—潜水位；4—承压水测压水位；5—上升泉；6—地下水流向 

 

 
图 7—12 松散沉积物中含水层通过“天窗”及越流发生水力联系 

1—基岩；2—含水层；3—弱透水层；4—降水补给；5—地下水流向 
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图 7—13 含水层通过导水断层发生水力联系 

1—隔水层；2—含水层；3—导水断层；4—地下水流向；5—泉 

 
图 7—14 含水层通过钻孔发生水力联系 

1—含水层；2—隔水层；3—承压水测压水位；4—潜水位；5—滤水管；6—水流方向 

隔水层分布不稳定时，在其缺失部位的相邻的含水层便通过“天窗”发生水力联系（图

7—12）。松散沉积物及基岩都有可能存在透水的“天窗”，但通常基岩中隔水层分布比较稳

定，因此，切穿隔水层的导水断层往往成为基岩含水层之间的联系通路（图 7—13）。穿越

数个含水层的钻孔或止水不良的分层钻孔，都将人为地构成水由高水头含水层流入低水头含

水层的通道（图 7—14）。 
相邻含水层通过其间的弱透水层发生水量交换，称作越流。越流经常发生于松散沉积

物中，粘性土层构成弱透水层。 
越流补给量的大小，也可用达西定律进行分析（图 7—15）。 

 
图 7—15 影响越流的因素 

1—含水层；2—隔水层；3—A 含水层前水位；4—B 含水层测压水位；5—井，虚线部分下滤水管；6

—井中水位 
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根据 IKQ ω= ，在一维流动条件下，单位水平面积弱透水层的越流量V 为： 

   
M

HHKKIV BA −==                    （7—6） 

式中： K ——弱透水层垂向渗透系数； 
  I ——驱动越流的水力梯度； 

  AH ——含水层 A 的水头； 

  BH ——含水层 B 的水头； 

  M ——弱透水层厚度（等于渗透途径）。 
由此可见，相邻含水层之间水头差愈大，弱透水层厚度愈小而其垂向透水性愈好，则

单位面积越流量便愈大。 
传统上人们把隔水层绝对化，看作完全不透水的，直到本世纪 40 年代越流现象才被认

识。但是，越流概念提出之后，人们仍然倾向于低估越流量。其实，尽管弱透水层的垂向渗

透系数相当小（可能比含水层小若干数量级），但是，由于驱动越流的水力梯度往往比水平

流动的大上 2—3 个数量级，产生越流的面积（全部弱透水层分布范围）更比含水层的过水

断面大得多，对于松散沉积物构成的含水系统，越流补给量往往会大于含水层侧向流入量。

对于松散沉积物中地下水水量与水质的形成，忽略越流往往无法正确加以解释。但是，迄今

为止，对于越流现象的普遍性，对于越流的意义，仍然缺乏足够的认识。 

7．1．6  地下水的其它补给来源 

    除了上述补给来源，地下水还可从人类无意与有意的某些活动中得到补给。 
    建造水库、进行灌溉以及工业与生活废水的排放都使地下水获得新的补给。 
    灌溉渠道的渗漏以及田面灌水入渗常使浅层地下水获得额外的补给。前者的补给方式犹

如地表水，后者与大气降水入渗相似。灌水的田面入渗量取决于灌水方式，采用喷灌时，亩

次灌水量在 20m3 以下，灌溉水几乎不下渗补给地下水，田面不平整时亩次灌水量可达 100 m3

以上，下渗量可占灌水量的 20％—30％。习惯上将灌溉渗漏补给含水层的水(包括渠道与田 
面渗漏)称之为灌溉回归水。灌溉回归水往往可占灌水总量的 20％—40％〔贝尔，1985〕。
因此，平原、盆地中不适当的灌溉可引起潜水位大幅度上升，引起土壤次生沼泽化与盐渍化。 
    采用有计划的人为措施补充含水层的水量称之为人工补给地下水。人工补给地下水的目

的主要是补充与储存地下水资源，抬高地下水位以改善地下水开采条件，同时还有以下目的：

储存热源以用于锅炉用水，储存冷源用于空调冷却，控制地面沉降，防止海水倒灌与咸水入

侵淡含水层等等。 
人工补给地下水通常采用地面、河渠、坑池蓄水渗补及井孔灌注等方式（图 7—16）。 
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1 2 3 4 5 6  
图 7—16 人工补给地下水的方式 

1—透水层；2—弱透水层；3—地下水位；4—地表水位及井中水位；5—水流方向；6—井 

7．2  地下水的排泄 

    含水层或含水系统失去水量的过程称作排泄。在排泄过程中，含水层与含水系统的水质

也发生相应变化。研究含水层（含水系统）的排泄包括排泄去路、排泄条件与排泄量等。 
    地下水通过泉、向河流泄流及蒸发、蒸腾等方式向外界排泄。此外，还存在一个含水层 
（含水系统）向另一含水层（含水系统）的排泄。用井孔抽汲地下水，或用渠道、坑道等排

除地下水，均属地下水的人工排泄。 

7．2．1  泉 

    泉是地下水的天然露头，在地形面与含水层或含水通道相交点地下水出露成泉。山区丘

陵及山前地带的沟谷与坡脚，常可见泉。而在平原地区很少有。 
    根据补给泉的含水层的性质，可将泉分为上升泉及下降泉两大类。上升泉由承压含水层

补给。下降泉由潜水或上层滞水补给。仅仅根据泉口的水是否冒涌来判断是上升泉或下降泉，

那是不合适的，下降泉泉口的水流也可显示上升运动（图 7—17d、e、f）；反之，通过松散

覆盖物出露的上升泉，泉口附近的水流也可能呈下降运动。 
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根据出露原因，下降泉可分为侵蚀泉、接触泉与溢流泉。沟谷切割揭露潜水含水层时，

形成侵蚀（下降）泉（图 7—17a、b）。地形切割达到含水层隔水底板时，地下水被迫从两

层接触处出露成泉，这便是接触泉（图 7—17c）。大的滑坡体前缘常有泉出露。这是由于滑

坡体破碎、透水性良好，而滑坡床相对隔水，实质上这也是一种接触泉。潜水流前方透水性

急剧变弱，或隔水底板隆起，潜水流动受阻而涌溢于地表成 F，L 这便是溢流泉（图 7—17d、
e、f、g）。 

 
图 7—17 泉的类型 

1—透水层；2—隔水层；3—坚硬基岩；4—岩脉；5—风化裂隙；6—断层；7—潜水位；8—测压水位；9

—地下水流向；10—下降泉；11—上升泉 

上升泉按其出露原因可分为侵蚀（上升）泉、断层泉及接触带泉。当河流、冲沟等切穿

承压含水层的隔水顶板时，形成侵蚀（上升）泉（图 7—17h）。地下水沿导水断层上升，在

地面高程低于测压水位处涌溢地表，便成为断层泉（图 7—17i）。岩脉或侵入体与围岩的接

触带，常因冷凝收缩而产生隙缝，地下水沿此类接触带上升成泉，就叫作接触带泉（图 7—
17j）。 

在地形、地质、水文地质条件十分巧妙地配合下，可出现成群的大泉。举世闻名的泉城

——济南，在 2.6km2 范围内出露 106 个泉，其总涌水量最大时达到 5m3/s。济南市以南为寒

武奥陶系构成的单斜山区，地形与岩层均向济南市区倾落、市区北侧为闪长岩及辉长岩侵入

体，奥陶纪灰岩呈舌状为闪长岩及辉长岩所包围（图 7—18、7—19）。透水性良好的灰岩接

受大范围降水的补给，丰富的地下水汇流于济南市的东南，受到岩浆岩组成的口袋状“地下

堤坝”的阻挡，被迫出露，造成“家家泉水”的奇观。 
    确定岩层含水性，是水文地质调查的一项基本任务。通过研究泉在地层中的出露情况及

其涌水量，可以很好地说明问题，现以图 7—20 为例说明。 
在发育构造裂隙与风化裂隙的古老片麻岩及燕山期花岗岩中，泉的数量多，而涌水量均小于

1L/s，说明这两者都是弱含水层（体）。下寒武统为厚层页岩夹薄层砂岩，只在断层带有个

别小泉，结合岩性可判断本层为隔水层，仅断层带局部导水。中寒武统为鲕状灰岩，出露泉

虽不多，但泉涌水量可达 1—10L/s，说明是较好的含水层。上寒武统仅出现个别小泉，结合
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其岩性分析，基本上可看作隔水层。奥陶纪质纯厚层灰岩分布区，有几个值得注意的现象：

一是地表水系不发育；二是泉的数量不多而涌水量大；三是泉水多出露于本层与其它地层接

触带。这说明奥陶纪灰岩是本区最好的含水层。从图上还可看出，断层的某些部位分布温泉，

说明断层导水且延伸较深。图的右下角，在片麻岩与花岗岩接触带，有一个上升泉，表明接

触带某些部分是张开的。 
 

 
图 7—18 济南泉水成因地质示意图 

〔据山东省水文地质队〕 

1—下奥陶纪白云质灰岩；2—中奥陶纪灰岩；3—闪长岩及灰岩；4—基岩地层界线；5—断层；6—泉群 

地下水集中排泄于河、湖或海的底部时，便形成水下泉。 

 
图 7—19 济南泉水成因地质剖面图 

〔据山东省水文地质队〕 

1—第四系；2—中奥陶纪灰岩；3—下奥陶纪白云岩；4—上寒武纪灰岩页岩；5—中寒武纪鲕状灰岩；6—

下寒武纪灰岩、页岩；7—前震旦纪变质岩；8—闪长岩及辉长石；9—断层；10—泉群 
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图 7—20 地质图（附泉） 

1—前震旦纪片麻岩、片岩；2—下寒武纪鲕状灰岩；4—上寒武纪薄层灰岩及页岩；5—奥陶纪厚层灰岩；6

—燕山期花岗岩；7—第四纪松散沉积；8—断裂；9—涌水量<1L/s；10—涌水量>10L/s 的泉；12—温泉；

13—下降泉；14—上升泉 

7．2．2  泄流 

    当河流切割含水层时，地下水沿河呈带状排泄，称作地下水的泄流。在河流上选定断面，

定期测定河水流量，可得出河流流线过程线，并分割得出地下水泄流量（图 7—21）。最简

单的分割方法如图 7—22 所示。在流量过程线起涨点 A 起引一水平线交于退水段的 B 点，

则图中有阴线部分即相当于地下水泄流补给河水的量。在水文学中此水量称作河流的基流。

由于雨季河水位与地下水位及其间关系将发生变化，因此地下水泄流量不同于旱季。只有当

汛期不长时，可用此简便方法粗略估算地下水向河流的泄流量。更为精确的水文分割方法可

参见水文学的专门著作。 
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图 7-21 玛纳斯河 1955 年日平均流量过程线补给类型分割图 

1—深层地下水补给；2—融雪水补给；3—浅层地下水补给；4—降雨补给；5—高山冰雪融水补给 
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图 7—22 流量过程线的直接分割法 

〔引自成都地质学院《地下水概论》，1977〕 

7．2．3  蒸发 

    低平地区，尤其干旱气候下松散沉积物构成的平原与盆地中，蒸发与蒸腾往往是地下水

主要的排泄方式。 
    地下水的蒸发排泄实际上可以分为两种：一种是与饱水带无直接联系的土壤水的蒸发，

另一种是饱水带——潜水的蒸发。 
包气带上部的水，包括孔角毛细水、悬挂毛细水乃至过路毛细水（自然还包括结合水）

都不与潜水面发生直接联系。这部分水由液态转为气态而蒸发排泄，造成包气带水分亏缺，

会间接影响饱水带接受降水补给的份额，但不会直接消耗饱水带的水量。这一类土壤水的蒸

发强度取决于气候与包气带岩性。它会使土壤水发生季节性的浓缩，但在雨季又可得到降水

补充而淡化，只要不用高矿化度水去灌溉土壤，土壤在长期中不会累盐，也不会使地下水盐

化。 
紧接潜水面的包气带中分布着支持毛细水。支持毛细水是潜水沿着毛细孔隙上升而形成

的，实际上与潜水密不可分。当潜水面埋藏不深，支持毛细水带上缘离地表较近时，大气相

对湿度小于饱和湿度，毛细弯液面上的水不断由液态转为气态，逸入大气；潜水则源源不断

通过毛细作用上升补充支持毛细水，使蒸发得以持续进行。水分沿毛细管源源上升又不断气

化蒸发，水流带来的盐分便浓集于毛细带的上缘。降雨时，入渗降水淋溶部分盐分重新返回

潜水。因此，强烈的潜水蒸发将使土壤集盐（造成土壤盐渍化）与地下水不断浓缩盐化。 
    影响潜水蒸发，从而决定土壤与地下水盐化程度的因素是气候、潜水埋藏深度及包气带

岩性，以及地下水流动系统的规模。 
    气候愈干燥，相对湿度越小，潜水蒸发便愈强烈。相对湿度经常小于 50％的西北，有

的地方潜水矿化度可达 100—300g/L；相对湿度经常保持 80％以上的川西平原，尽管潜水位

埋藏很浅，但其矿化度不到 0.5g/L。 
    潜水面埋藏愈浅，蒸发愈强烈。地处半干旱地区的河北石家庄市，利用地中渗透仪（参

见图 7—8）测得潜水蒸发与其水位埋藏深度的关系（图 7—23）。从图中可见，水位埋藏深

度小于 2m 时，随着潜水埋深变浅，蒸发量显著增大，深度大于 2m，潜水蒸发明显减弱。

有人发现，干旱地区即使山前埋深达数十米的潜水矿化度仍比较高。因此认为，这是干旱气

候下气态的水分子从深部不断逸出而蒸发的结果。 
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 图 7—23 潜水蒸发量与水位埋深关系曲线              图 7—24 肌饿草原护田对潜水位的影响 

〔河北石家庄，据河北省地质局水文地质观测总站〕                〔据乌克兰林学院〕 

 

    包气带岩性主要通过其对毛细上升高度与速度的控制而影响潜水蒸发。砂最大毛细上升

高度太小，而亚粘土与粘土的毛细上升速度又太低，均不利于潜水蒸发。粉质亚砂土、粉砂

等组成的包气带，毛细上升高度大，而毛细上升速度又较快，故潜水蒸发最为强烈。 
    干旱、半干旱地区地下水流动系统的排泄区是蒸发浓缩作用最为强烈的地方。区域性流

动系统的排泄区由于能够汇集更大范围地下水中的盐分，蒸发浓缩较局部流动系统排泄区更

为发育。 
    干旱、半干旱的平原与盆地，常常由于利用地表水大量灌溉引起潜水面抬升，潜水蒸发

增强，从而造成次生的土地盐渍化。 

7．2．4  蒸腾 

    植物生长过程中，经由根系吸收水分，在叶面转化成气态水而蒸发，这便是叶面蒸发，

也称蒸腾。 
    根据前苏联与美国学者的试验研究，每生成单位重量小麦籽粒，需要消牦 1200—1300
倍的水量。植被繁茂的土壤全年的蒸发量约为裸露土壤的两倍，个别情况下甚至超过露天水

面蒸发量。在中亚细亚林区，整个生长期，林木的蒸腾量可达 630—840mm，对前德意志联

邦共和国进行水均衡计算，发现蒸腾量竟占总蒸发量的 75％，年平均达 377.53mm。 
    与土壤水蒸发与潜水蒸发不同，蒸腾的深度受植物根系分布深度的控制。在潜水位深埋

的干旱、半干旱地区，某些灌木的根系深达地下数十米，由此可见，蒸腾作用的影响深度是

很大的。 
    成年树木的耗水能力相当大，一棵 15 年的柳树每年可消耗 90m3 以上的水。前苏联饥饿

草原上的灌渠林带，排水影响范围可达 200m，潜水位下降最多达 1．6m（图 7—24）。因此，

可在渠边植树代替截渗沟，以消除由于地下水位上升而引起的土壤次生盐渍化。 
    蒸腾只消耗水分而不带走盐类。植物根系吸收水分时，也吸收一部分溶解盐类，但是，

只有喜盐植物才吸收较多盐分。 
    在实际工作，求算总腾发量很不容易，而要区分土壤水蒸发、潜水蒸发与蒸腾是相当困

难的。 
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7．3  地下水补给与排泄对地下水水质的影响 

    地下水获得矿化度与化学类型不同的补给水，水质也因而发生变化。干旱地区的潜水往

往因长期蒸发浓缩而成为高矿化水。在那些经常获得低矿化水补给的地段，如河流沿岸，季

节性集水洼地，灌渠两侧等，常可找到适于饮用的淡水透镜体。高矿化水与污染水的补给，

则使含水层水质恶化，这多半是在人为影响下发生的。例如工业废水与生活污水的不合理排

放，降水淋滤废料与吸收废气后补给地下水等，过量抽汲滨海地区的或与咸水层有联系的淡

水含水层，也可引起海水或咸水补给淡水层而引起水质恶化。 
    地下水的排泄，根据其对水质影响可分为两大类：一类是径流排泄，包括以泉、泄流等

方式的排泄在内，其特点是盐随水走，水量排走的同时也排走盐分。另一类是蒸发排泄，其

特点是水走盐留。 
将补给、排泄结合起来，我们可以划分为两大类地下水循环；渗入—径流型和渗入—

蒸发型。前者，长期循环的结果，使岩土与其中赋存的地下水向溶滤淡化方向发展；后者，

长期循环，使补给区的岩土与地下水淡化脱盐，排泄区的地下水盐化，土壤盐渍化（图 7—
25、图 7—26）。 

 
图 7—25 渗入-径流型的山区潜水 

1—降水补给；2—潜水位；3—地下径流方向；4—泉 

 

图 7—26 入渗-蒸发型的干旱、半干旱平原潜水 

1—主要入渗补给区；2—主要蒸发排泄区；3—潜水位；4—地下径流方向 
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第八章  地下水系统 

8．1 系统概念 

    本世纪 40 年代贝塔朗菲（Ludwig  von Bertalanffy）提出一般系统论以来，特别是本世

纪 50—60 年代应用系统工程解决复杂问题取得重大成功以来，系统思想与系统方法广泛地

渗透到各学科领域。简单地说，系统思想与方法的核心是把所研究的对象看作一个有机的整

体（系统），并从整体的角度去考察、分析与处理事物。 
    不同的人对系统所下的定义各有侧重。目前国内比较普遍接受的定义是： 
    系统乃是“由相互作用和相互依赖的若干组成部分结合而成的具有特定功能的整体” 
〔钱学森等，1978〕。 
    系统方法认为，不应当将系统理解为各组成部分(要素)的简单集合，而应将其理解为诸

要素以一定规则组织起来并共同行动的整体。 
    系统内部各要素相互联系和作用的方式便是系统的结构。因此，我们也可以将系统理解

为“有结构的集合”。 
    以分析为主的近代自然科学长期以来采用的方法是：将所研究的事物精细地分析为各个

互不关联的独立部分，分别加以研究，把各部分研究结果之和，作为对所研究事物整体的认

识。这样做实质上是将研究对象当作诸要素简单累加而成的集合，而没有将其如实地看成一

个有机整体。 
一个系统，不仅内部诸要素存在着相互作用，而且还与外部环境发生相互作用。系统

接受环境的物质、能量或信息的输入，经过系统的变换，再向环境产生物质、能量或信息的

输出（图 8—1）。 

 
图 8—1 系统的输入与输出 

环境对系统的作用也称之为激励，系统在接受激励后对环境的反作用称之为响应（图 8
—2）。 

 

图 8—2 系统的激励和响应 

    环境的输入（激励）经过系统的变换而产生对环境的输出（响应），这种变换取决于系

统的结构。例如，在同等降水条件下，不同的地下水系统，由于其岩层、构造、地貌乃至分

布范围大小不同，泉流量的变化各不相同。再如，在不同的地下水系统中，以同种方式开采

同样数量的地下水，地下水位的降低也有很大差别。因此，一方面，分析系统输入与输出（激

励与响应）的对应关系有助于了解系统结构。另方面，对系统结构的了解有助于我们预测激

励—响应关系。 

系统 
激励 响应 

系统 
输入 输出 

（物质、能量、信息）                          （物质、能量、信息）
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    上面关于系统与系统方法的概述相当简略，但在后文结合地下水系统的讨论中我们可以

加深理解，并看到运用系统方法研究地下水的潜力。 

8．2  地下水系统的概念 

8．2．1  地下水系统概念的产生 

    “地下水系统”这一术语的出现，一方面固然是系统思想与方法渗入水文地质领域的结

果，但是，更重要的，则是水文地质学发展的必然产物〔张人权，1987〕。 
水文地质学发展的初期，主要是解决“找水”问题，即确定井位以打出水量足够大的

井。这种情况下，人们只注意水井附近小范围内含水层的状况，认为以定流量抽水时水井周

边的地下水位很快达到稳定，不随时间而变化。    
    随着开采地下水规模的增长，长期以井群集中开采地下水时，人们发现，采水井群使周

边地下水下降，影响波及的含水层范围随时间延续而不断扩展，地下水的运动是非稳定的。

这时，人们才开始明白，必须将整个含水层而不是井附近含水层中的一个小范围作为研究对

象。 
    不过，当时人们仍然认为，地下水的流动仅仅局限于含水层，而含水层上下的岩层是绝

对隔水的，既不能透过水也不能给出水。但在许多情况下，井群中所抽出的水量远远超过了

含水层所能供给的量，于是人们又注意到“越流”的存在，即在大多数情况下，含水层上下

的岩层只是相对隔水的弱透水层；它能够释出水，也能够将相邻含水层的水传输到开采含水

层中。到此时，再也不能把含水层看作一个独立的单位了。研究地下水时，往往必须将若干

个含水层连同其间的弱透水层（相对隔水层）合在一起看作一个完整的单元，看作一个系统。

于是，便出现了“含水层系统”、“含水系统”等术语。大致与此同时，也形成了地下水资源

的概念，而地下水资源正是按“含水系统”发育的。 
    大规模开发利用地下水，不仅仅产生地下水资源枯竭问题，同时也导致地面沉降、海水

入侵、淡水咸化、土壤沙化、植被衰退等一系列与地下水有关的环境生态问题。 
    如果说，水文地质学发展的前期集中于解决水量问题，那末，到了近年，愈来愈多的问

题。与地下水水质有关了。海水入侵，咸水入侵淡含水层，地下水污染的预测与防治，归根

结底，都是地下水中溶质运移的问题。与此相关，有人提出了作为地下水流动单元的地下水

流动系统。 
    回顾这一段历史，我们可以看到人们的视野在不断开扩，开始只看到一口井附近小范围

的含水层，然后扩展到整个含水层，随后又扩展到地下含水系统与地下水流动系统，最终才

看到了地下水系统只是其中一个组成部分的环境生态系统。换句话说，人们心目中的研究对

象，人们所面对的是一个愈来愈复杂的系统。 
    地下水系统的概念正是在这一背景下形成的。 

8．2．2  地下水系统的概念 

    在近年的水文地质文献中，我们常常可以看到地下水系统这一术语。然而，不同的使用

者赋予这一术语的涵义不尽相同。归纳文献中所出现的提法，有的将其理解为地下水含水系

统，有的理解为地下水流动系统，有的则认为地下水系统包含这两者。本文采用后一种观点。 
    当然，对于地下水含水系统与地下水流动系统，不同的人也赋予不同的涵义。作为正在
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发展中的概念，这是完全可以理解的。 
    地下水含水系统是指由隔水或相对隔水岩层圈闭的，具有统一水力联系的含水岩系。显

然，一个含水系统往往由若干含水层和相对隔水层（弱透水层）组成。然而，其中的相对隔

水层并不影响含水系统中的地下水呈现统一水力联系。 
    地下水流动系统是指由源到汇的流面群构成的，具有统一时空演变过程的地下水体。 

8．2．3  地下水含水系统与地下水流动系统的比较   

    含水系统与流动系统是内涵不同的两类地下水系统，但也有其共同之点。两者都摆脱了

长期统治水文地质界的“含水层思维”（aquifer thinking）〔Engelen et al.，1986〕，不再以含

水层作为基本的功能单元。前者超越单个含水层而将包含若干含水层与相对隔水层的整体作 
    为所研究的系统。后者摆脱了传统的地质边界的制约，而以地下水流作为研究实体。两

者的共同之处还在于：力求用系统的观点去考察、分析与处理地下水问题。由此可见，地下

水系统概念的提出，意味着水文地质学的发展进入了一个新的阶段。 
我们之所以认为含水系统与流动系统都属于地下水系统，是因为这两者虽然从不同角

度出发，但却都揭示了地下水赋存与运动的系统性（整体性）。 
含水系统的整体性体现于它具有统一的水力联系：存在于同一含水系统中的水是个统一的整

体，在含水系统的任一部分加入（接受补给）或排出（排泄）水量，其影响均将波及整个含

水系统。也就是说，含水系统作为一个整体对外界的激励做出响应。因此，含水系统是一个

独立而统一的水均衡单元，可用于研究水量乃至盐量与热量的均衡。含水系统的圈划，主要

着眼于包含水的容器〔柴崎达雄，1982〕，通常以隔水或相对隔水的岩层作为系统边界，它

的边界属地质零通量面（或准零通量面），系统的边界是不变的。 
    地下水流动系统的整体性体现于它具有统一的水流，沿着水流方向，盐量、热量与水量

发生有规律的演变，呈现统一的时空有序结构。因此，流动系统是研究水质（水温、水量）

时空演变的理想框架与工具。流动系统以流面为边界，属于水力零通量面边界，边界是可变

的。从这个意义上说，与三维的含水系统不同，流动系统是时空四维系统。 
    含水系统与流动系统都具有级次性，任一含水系统或流动系统都可能包含不同级次的子

系统。图 8—3 为一由隔水基底所限制的沉积盆地，构成一个含水系统。由于其中存在一个

比较连续的相对隔水层，因此，此含水系统可划分为两个子含水系统（Ⅰ、Ⅱ）。此沉积盆

地中发育了两个流动系统（A、B）。其中一个为简单的流动系统（A），另一为复杂的流动

系统（B）。 
    后者可进一步划分为区域流动系统（Br），中间流动系统（Bi）及局部流动系统（B1）。 
    从图上不难看出，在同一空间中，含水系统与流动系统的边界是相互交叠的。两个流动

系统（A、B）均穿越了两个子含水系统（Ⅰ、Ⅱ）。同时，由于子含水系统的边界是相对隔

水的，或多或少限制了流线的穿越。在流动系统 B 中，除了区域流动系统的流线穿越两个

子含水系统外，局部流动系统与中间流动系统的发育均限于上部的子含水系统Ⅰ之中。 
流动系统在人为影响下会发生很大变化。图 8—4 表示与图 8—3 同一个沉积盆地。在

强烈人工开采影响下，整个含水系统中形成了一个新的流线指向盆地中心的辐辏式地下水流

动系统，原来的流动系统全都消失了。显然，由于强烈的势场变化，流线普遍穿越了相对隔

水层。不过，无论人为影响加强到什么程度，新的地下水流动系统的发育范围，不会超越大

的含水系统的边界〔柴崎达雄，1982〕。 
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图 8—3 地下水含水系统与地下水流动系统 

1— 隔水基底；2—相对隔水层（弱透水层）；3—透水层；4—地下水位；5—流线；6—子含水系统边

界；7—流动系统边界；8—子系统代号；9—子流动系统代号，Br、Bi、B1分别为 B 流动系统的

区域的中间的与局部的子流动系统 

 

图 8—4 人为影响下地下水流动系统与含水层系统的关系 

1—隔水基底；2—相对隔水层（弱透水层）；3—透水层；4—地下水开采中心；5—地下水位；6—流线；7

—子含水层系统界线；8—子含水层系统代号 

    结合图 8—3 与图 8—4 不难看出，控制含水系统发育的，主要是地质结构（沉积、构造、

地质发展史），而控制地下水流动系统发育的，主要是水势场。在天然条件下，自然地理因

素（地形、水文、气候）控制着势场，因而是控制流动系统的主要因素。 

8．3  地下水含水系统 

    如前所述，含水系统的发育主要受到地质结构的控制。因此，松散沉积物与坚硬基岩中

的含水系统有一系列不同的特征。 
    松散沉积物构成的含水系统发育于近代构造沉降的堆积盆地之中，其边界通常为不透水

的坚硬基岩。含水系统内部一般不存在完全隔水的岩层，仅有粘土亚粘土层等构成的相对隔

水层，并包含若干由相对隔水层分隔开的含水层。含水层之间既可以通过“天窗”，也可以

通过相对隔水层越流产生广泛的水力联系。但是，在同一含水系统中，各部分的水力联系程

度有所不同。例如，山前洪积平原多由粗颗粒的卵砾石构成，极少粘性土层，水力联系较好。

远离沉积物源区的冲积湖积平原，粘性土层比例较大，水力联系减弱。并且，愈往深部，水

流途径愈长，需要穿越的粘性土层愈多，水力联系更为减弱（图 8—5a）。 
    基岩构成的含水系统总是发育于一定的地质构造之中，或是褶皱，或是断层，更多的情

况下两者兼而有之。固结良好的基岩往往包含有厚而稳定的泥质岩层，构成隔水层。有时，

一个独立的含水层就构成一个含水系统（图 8—5b）。岩相变化导致隔水层尖灭（图 8—5c），
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或者导水断层使若干含水层发生联系时（图 8—5d），则数个含水层构成一个含水系统。显

然，这种情况下，含水系统各部分的水力联系是不同的。另一方面，同一个含水层由于构造

原因也可以构成一个以上的含水系统（图 8—5b、c）。因此，只有通过各种途径查明含水层

之间的水力联系状况后，才可能正确地圈划含水系统。 
    我们说含水系统是由隔水或相对隔水岩层圈闭的，并不是说它的全部边界都是隔水或相

对隔水的。除了极少数构造封闭的含水系统（图 8—5e）以外，通常含水系统总有某些向环

境开放的边界，以接受补给与进行排泄。这种开放边界不仅出现于表面，而且也存在于地下。

例如，不同地质结构的含水系统以透水边界邻接是常见的。虽然这时相邻含水系统之间水力

联系相当密切，但是由于两者水的赋存与运动规律不同，仍然有必要区分为不同的含水系统 
（图 8—5a、c）。 

含水系统在概念上是含水层的扩大，因此，关于含水层的许多概念均可应用于含水系

统。下面我们将重点讨论地下水流动系统。 

 
图 8—5 不同类型的含水系统 

1—基岩隔水层；2—基岩透水层；3—松散沉积物相对隔水层；4—松散沉积物透水层；5—导水层；6—地

下水位；7—地下水流向，箭头愈大，表示径流愈强；8—泉 

 

8．4  地下水流动系统 

8．4．1  地下水流动系统概念的由来 

    如果说含水系统概念的产生比较顺理成章，那末，地下水流动系统概念的出现就并非如

此了。 
    长期以来，水文地质学中存在一个根深蒂固的概念：忽视地下水的垂向运动，把地下水

流动看作平面二维的运动。许多教科书所画的河间地块流网就是如此（图 8—6a）。 
第一个明确指出地下水存在垂直运动的是赫伯特（M．K．Hubbert）。在 1940 年发表的一篇

论文中有一张他自己绘制的河间地块流网图（图 8—6b）。他指出，排泄区的流线是指向地

下水面的，为上升水流；在补给区，流线离开地下水面，呈下降水流；只有在两者之间的过

渡带，流线才是水平的。 
对比这两张不同的河间地块流网图是很有意思的。传统的画法为了回避地下分水岭两

侧流线向对立方向水平流动的矛盾而只表示了河间地块的一侧。同时，为了避免流线在排泄

区上抬，有意使河谷谷底切穿隔水底板（实际上这种情况是很少的例外），且保持较高的河

水位。实际上地下水总是由源到汇运动的，而源汇通常在含水层的上方，源汇处地下水流线

垂向分布是顺理成章的。 
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图 8—6 河间地块流网图 

（a）传统概念的河间地块流网；（b）赫伯特的河间地块流网 

1—隔水层；2—透水层；3—地下水位；4—等水头线；5—流线；6—地表水 

    尽管赫伯特克服了传统观点难以克服的矛盾，但是，人们囿于成见，在长期中不予接受。

直到 1963 年，托特（J．Tóth）才以独特的形式发展了赫伯特的理论。 
    在严格的假定条件下，托特利用解析解绘制了均质各向同性潜水盆地中理论的地下水流

动系统（图 8—7）。他得出的结论出人意料：在均质各向同性潜水盆地中居然出现了三个不

同级次的流动系统，局部的、中间的及区域的。随后，弗里泽（R．A．Freeze）及威瑟斯

庞（P．A．Witherspoon）利用数值解得出了层状非均质介质中的地下水流动系统（图 8—8）。
迄今已出现了许多数值模拟地下水流动的程序，可以应用模拟二维及三维各向异性非均质介

质中的稳定与非稳定流动。 
    1980 年，托特提出了“重力穿层流动”（cross-formational gravity-flow）的概念，将流动

系统理论全面推广到非均质介质场(图 8—9)，并将其应用于分析油气的迁移与积聚。 
    与此同时，英格伦（G．B．Engelen）进一步分析了形成地下水流动系统的物理机制，

建立了一套着重于解决水质问题的地下水流动系统的概念与方法（Engelen，1986）。 
    与传统的水文地质分析方法相比较，地下水流动系统的分析方法更为程序化，更为周密，

从定性分析到定量模拟联系比较密切。因此，以地下水系统理论为基本框架，融合传统水文

地质分析方法，有可能发展形成现代水文地质学。 

8．4．2 地下水流动系统 

托特、英格伦等人发展起来的地下水流动系统理论，实质上是以地下水流网为工具，

以势场及介质场的分析为基础，将渗流场、化学场与温度场统一于新的地下水流动系统概念

框架之中。这样，就将本来似乎互不关联的地下水各方面的表现联系在一起，纳入一个易于

被人们所理解的地下水空间与时间连续演变的有序结构之中，有助于人们从整体上把握地下

水各个部分之间以及它与环境之间联系的完整图景〔张人权，1990〕。 
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图 8—7 均质各向性潜水盆地中的理论流动系统 

〔Tóth，1963〕 

1—不同级别流动系统的分届；2—同一级别流动系统的分届；3—流线；4—局部流动系统；5—中间

流动系统；6—区域流动系统 

(a)

(b)

(c )1 2

K=1

K=100

K=10

K=1

 
图 8—8 层状非均质介质中的地下水流动系统 

〔Freeze and Witherspoon， 1967〕 

1—等水头线；2—流线（图中 K 为渗透系数相对值） 

    8．4．2．1  地下水流动系统的水动力特征 
地下水在流动中必须消耗机械能以克服粘滞性摩擦（水质点与介质表面以及速度不同
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的流层中水质点间的摩擦）。对于地下水来说，驱动水运动的主要能量是重力势能。重力势

能来源于地下水的补给。大气降水或地表水转变为地下水时，便将相应的重力势能加诸于地

下水。即使地面的入渗条件相同，不同地形部位重力势能的积累仍有所不同。地形低洼处地

下水面达到或接近地表，地下水位的抬升增加地下水排泄（转化为大气水与地表水），从而

阻止地下水位不断抬高。因此，地形低洼处通常是低势区——势汇。地形高处，地下水位持

续抬升，重力势能积累，构成势源。由于这个缘故，通常情况下地形控制着重力势能的分布。

托特将受地形控制的势能称之为地形势，原因即在此（图 8—7）。 

 
图 8—9 区域地下水流动及其伴生标志 

〔据 Tóth，1980〕 

1—等水位线；2—流线；3—底部进水的井及其终孔水位；4—泉；5—耐旱植物；6—喜水植物；7—

渗透性良好的部位；8—负值为动水压力低于静水压力，正值为动水压力大于静水压力；9—负值为地温梯

度偏低，正值偏高；10—水化学相界线；11—准滞留带；12—水力捕集；13—补给区、中间区及排泄区；

14—局部的、中间的及区域的地下水流动系统；15—溶解固形物总量 

在静止的水体中，各处的水头相等。在流动的水体中则不然；势源处流线下降，沿着

流线方向，愈来愈多的机械能消耗于粘滞性摩擦，因此在垂直断面上自上而下水头愈来愈低，

任一点的水头均小于静水压力（图 8—9）。反之，在势汇处，流线上升，垂向上水头自下而

上由高而低，任一点的水头均大于静水压力。在中间地带，流线呈水平延伸，垂直断面各点

水头均相等，并正好等于静水压力。 

 
图 8—10 地质控制（a）与地形控制（b）的自流井 

〔弗里泽等，1987〕 
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以往人们之所以不能接受地下水垂向运动的想法，原因之一是不理解何以在非“承压”

条件下，地下水可以由低处流向高处。对此，英格伦作了很好的解释〔Engelen，1986〕。势

能包括位能与变形能（压能）两部分。地下水在向下流动时，除了释放势能以克服粘滞性摩

擦外，还将一部分势能以压能形式（通过压缩水的体积）储存起来。而在作上升运动时，则

又通过水的体积膨胀，将以压能形式储存的势能释放出来以作功。在作水平流动时，由于上

游的水头高度总要比下游高一些，因而也是通过水的体积膨胀释放势能的。 
    传统观点认为，只有承压水才是“承压”的，具有超过静水压力的水头，因此，只有在

承压含水系统中，在一定的构造控制下才能打出自流井（图 8—10a）。从上面的论述可知，

即使是潜水，在其上升水流部分同样是“承压”的，水头可以高出静力压力，只要有合适的

地形条件，同样可以打成自流井（8—10b）。 
    由此可见，从某种意义上说，潜水也是“承压”的。潜水与承压水不同之处在于含水层

顶面是否承压。承压含水层的顶部是承压的，潜水含水层的顶部不承压（不承受大气压强以

外的附加压强）。 
上面我们实际上讨论了形成单源单汇地下水流动系统的物理机制。那末，如托特模拟

得出的潜水盆地中多级次的地下水流动系统（图 8—7）又是如何形成的呢？让我们来考察

图 8—11。在这里，实际上存在 a、b、c 三个势的源汇。由于高度上 a>b>c，因此 a 是源，b、
c 是汇，我们很容易想象出 ab、ac 两个流动系统。但我们还应注意到，b、c 相比较，b 是势

源，c 是势汇，bc 是否有可能构成一个流动系统呢?显然，产生 bc 流动系统的一个必要条件

是，在 bc 的流动途径上，ab、ac 两个系统的水头均低于 bc，否则 bc 就不成立。ab、ac 的

水头均随流线延伸而降低，只要隔水底板足够深，总可以在河间地块下一定深度上找到一个

地方，这里 ab、ac 流线上的水头不高于 bc 流线。托特的解析解，其它人的数值解，都说明

这种情况下除了 ab、ac“局部流动系统”，还存在 bc“区域流动系统”。我们则在实验室砂

槽中利用示踪剂再现了类似图 8—11 的现象。 

 
图 8—11 多源条件下的地下水流动系统 

    对于地下水流动系统的物理机制目前仍然知之不多。例如，不同级次的流动系统之间在

某些部位相邻的流线方向相反，这是否意味着其间有一个速度趋于零的滞流层？ 
    我们以图 8—12 为例说明同一介质场中地下水流动系统的发育规律。根据英格伦的意见 
〔Engelen，1986〕，同一介质场中存在两个或更多的地下水流动系统时，它们所占据的空间

大小取决于以下两个因素：（a）势能梯度（ I ），等于源汇的势差除以源汇的水平距离。势

能梯度愈大的流动系统占据的空间也愈大，反之亦然；（b）介质渗透性（ K ），透水性愈好，

发育于其中的流动系统所占据的空间也愈大。 
    图 8—12a 表示在透水性均一的介质场中势能梯度相等的两个地下水流动系统在空间上

平分秋色。b 表示在均一介质场中势能梯度较大的流动系统占据较大范围。c 表示两个势能

梯度相等的流动系统发育于不均一介质场中，发育于透水性较好的介质中的流动系统占据了

较大空间。d 则表明，在与 b 其它条件相同，但降低了隔水底板后出现了区域流动系统。区
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域流动系统与局部流动系统的发育状况也取决于两者的势能梯度。图 8—12e 表示区域性地

形坡度不大而局部地形起伏大时，只发育局部流动系统。f 则表示局部地形起伏较小时， 
    既发育局部流动系统，也发育区域流动系统。但是，如果地形条件不变，介质场的透水

性良好时，则只发育区域系统（图 8—12g）。在一些岩溶发育地区，我们所看到的正是如此。 
    在各级流动系统中，补给区的水量通过中间区输向排泄区。因此，以中间区为标准，补

给区是水分不足区，地表水稀少，地下水埋藏深度大，土壤含水量低，多分布耐旱植物；排

泄区是水分过剩区，地下水埋深浅，土壤含水量高，多沼泽、湿地与泉，多喜水植物。在干

旱区则出现盐渍地，多分布耐盐植物。在岩层透水性特别良好的岩溶发育区，这种水分分布

不均匀现象尤为突出。 
    8．4．2．2  地下水流动系统的水化学特征 

地下水水质是随着流动过程而不断变化的。因此，在地下水流动系统中，呈现着地下

水化学成分时空演变的有序图景。掌握这种有序演变图景对我们会有很大帮助。当我们缺乏

水质资料但已了解地质自然地理条件时，可以根据背景条件勾划地下水流动系统的轮廓，对

水质进行预测，有目的取样分析。当我们拥有的水质资料不够完整时，可以利用零星的水化

学资料，根据地下水流动系统，由已知推测未知。 
水量与地下水流动的信息转瞬即逝，本身是无法保持的，但是这两者都间接地体现在地下水

水化学上。所以，根据地下水的水化学场，我们可以回溯历史上的地下水流动系统。 
    在地下水流动系统中，任一点的水质取决于下列因素：（a）输入水质；（b）流程；（c）
流速；（d）流程上遇到的物质及其可迁移性；（e）流程上经受的各种水化学作用。 

地下水化学成分主要来自流动过程中对流经岩土的溶滤。其它条件相同时，地下水在

岩层中滞留的时间愈长，从周围岩土溶滤获得的组分便愈多。局部流动系统的水，流程短，

流速快，地下水化学成分相应地比较简单，矿化度较低。区域流动系统的水，流程长，流速

慢，接触的岩层多，成分复杂，矿化度也高。但其补给区由于流程短，矿化度并不高。排泄

区的矿化度最高。 
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图 8—12 地下水流动系统的控制因素 

1—隔水层；2—渗透性较差的透水层；3—渗透性较好的透水层；4—地下水位；5—流线（图上略去

降水如渗） 
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图 8—13 同一含水层种不同流动系统水质不同 

1—隔水层；2—透水层；3—断层；4—地下水位；5—局部流动系统流线；6—区域流动系统流线；7—矿化

度，1 个“+”代表低矿化度，2 个“+”代表中等矿化，3 个“+”代表高矿化；8—淡水泉；9—咸水泉 

    地下水流动系统的不同部位，由于流速与流程对水质的控制作用，显示出很好的水化学

分带。在地形复杂，同时出现局部、中间、区域流动系统时，以垂直分带为主。地形变化简

单， 只出现区域流动系统时，则主要呈水平分带（图 8—9）。 
    传统的水文地质观点把一个含水层（或含水系统）看作一个单一的水动力场与水化学场。

认为同一含水层中水质是比较均一的，根据水质可以判断地下水是否属于同一含水层（含水

系统）。其实，同一含水层或含水系统的水，可以分属于不同的流动系统或不同级次流动系

统，水动力特征不同，水化学特征自然也不相同。图 8—13 表示来自同一含水层的两个泉。

a 泉的水由局部流动系统补给，矿化度很低。b 泉是由区域流动系统补给，矿化度相当高。 
    在同一介质场中，不同流动系统以及同一流动系统不同级次系统的界线两侧，地下水水

质有可能发生突变。因为界线两侧的水来自不同地方，流经的岩层不同，流程长短与流速快

慢也各不相同。 
    按照托特的观点，不同流动系统水流相向汇流处——水动力圈闭带（Hydraulic trap）与

相背分流处——准滞流带，恰好是流束膨胀，流速迟缓之处，有利于各种溶解物、悬浮物、

乳状物质、胶体物质在此积聚〔Tóth，1980〕。 
    在地下水流动系统的不同部位，发生的主要化学作用也不同（图 8—14）。除了溶滤作

用存在于整个流程以外，局部流动系统及中间与区域流动系统的浅部属氧化环境，中间系统

及局部系统的深部属还原环境（这里容易发生脱硫酸作用）。上升水流处因减压将产生脱碳

酸作用。粘性土分布部位易发生阳离子交替吸附作用。不同流动系统的汇合处，将发生混合

作用。在干旱气候条件下，排泄区还将发生浓缩作用。排泄区，尤其是区域地下水流动系统

的排泄区，是地下水水质处于多种作用影响下的复杂变化地段。 
    8.4.2.3  地下水流动系统的水温度特征 
    在来自地壳深部大地热流的影响下，年常温带以下的等温线通常上低下高，呈水平分布。

但是，由于地下水流动系统的存在，补给区的下降水流受入渗水的影响，地温偏低。排泄区

因上升水流带来深部热影响，地温偏高。这样就使原本水平分布的等温线发生变化。补给区

的下降，且间距变大（地温梯度变小）。排泄区上抬，且间隔变小（地温梯度变大）（图 8—
15）。 
    没有地热异常的地区，根据地下水温度的分布，可以判定地下水流动系统。 
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图 8—14 地下水流动系统中的水质演变 

1—隔水层；2—透水层；3—粘土层；4—地下水位；5—流线；6—氧化、还原带界线；7—泉；8—矿化度，

1 个“+”代表低矿化度，2 个“+”代表中等矿化，3 个“+”代表高矿化（注意：这只是一个概念性示意

图，应用适应考虑具体条件。例如，当有机物质含量丰富时，甚至在浅部既已进入还原环境） 

 
图 8—15 等温线与地下水流动系统的关系 

1—隔水底板；2—水力零通量面；3—大地热流；4—地下水位；5—流线；6—理想等温线；7—在地下水流

动系统影响下改变后的等温线 
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※   ※   ※ 
    从上面的论述可知，地下水流动系统为我们提供了一个十分有用的水文地质分析框架。 
    我们研究一个地区的水文地质条件时，首先应当分析介质场（取决于地层、构造、第四

纪地质等因素）与势场（取决于地形、水文、气候诸因素），从而对该区的渗流场（地下水

流动系统）建立概念。根据渗流场、水化学场与水温度场之间的密切内在联系，我们可以有

意识地去获取地下水水化学与水温度资料，以进一步确证我们的认识。 
    在研究一个地区的水文地质条件时，如果能够同时利用介质场、势场、水化学场与水温

度场的资料进行综合判断，那末，从不同通道获知的关于同一对象的信息可以相互核对，减

少差误，提高信息的保真度〔张人权等，1990〕。 
    在实际工作中，由于条件所限，我们能够获得的资料往往比较零散。有的地方地质情况

难以确定却获得了水化学资料，有些地方只有水温资料，另一些地方则测得了水位资料，有

的部分则只了解其地质背景。这时，利用地下水流动系统这一理论框架，可以将各方面零散

的信息综合成一幅有序的图景。 
    ※   ※   ※ 

    地下水流动系统理论的提出，意味着水文地质学在方法论上有了新的突破。传统的水文

地质理论，不外乎来自对观察到的现象的归纳或对已知理论的演绎，或者是两者的结合。 
    但是，单纯采用归纳推理和一般理论演绎的方法，都难以发现多级次的地下水流动系统

理论。托特在提出这一理论时，用的是“对工作假设（working hypothesis）进行实地检验的

方法”〔Tóth，1980〕。也就是说，首先提出假设，然后根据假设演绎出与假设一致的应有的

各种现象，然后再据此有目地进行实地观察加以检验。这种方法在科学方法论中称之为“假

设演绎法”。这正是爱因斯坦发现相对论所用的方法，也是板块学说这一革命性地质理论的

研究方法。科学发展史表明，一个学科发展到比较成熟的阶段，就很难再运用常规的归纳法

或演绎法去获得新的重大进展，而必须借助于假设演绎法。托特应用假设演绎法得出地下水

流动系统理论，表明水文地质学已经迈入了新的发展阶段。 
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第九章  地下水的动态与均衡 

9.1  地下水动态与均衡的概念 

    含水层（含水系统）经常与环境发生物质、能量与信息的交换，时刻处于变化之中。在

与环境相互作用下，含水层各要素（如水位、水量、水化学成分、水温等）随时间的变化，

称作地下水动态。 
地下水要素之所以随时间发生变动，是含水层（含水系统）水量、盐量、热量、能量

收支不平衡的结果。例如，当含水层的补给水量大于其排泄水量时，储存水量增加，地下水

位上升；反之，当补给量小于排泄量时，储存水量减少，水位下降。同样，盐量、热量与能

量的收支不平衡，会使地下水水质、水温或水位发生相应变化。 
以往，人们把地下水位的变化完全归之为水量均衡的反映，这是不全面的。地下水位

的变化反映了地下水所具有的势能的变化。而地下水势能变化可以由于获得水量补给储存水

量增加引起，也可以与水量增减无关。例如，当含水层受到地应力作用，赋存地下水的含水

介质受到压应力并将其传递到地下水上时，地下水位也会上升；显然，后一种情况下地下水

位 
    虽有上升但并不意味着其水量增加〔陈葆仁等，1988〕〔车用太，1984〕。某一时间段内

某一地段内地下水水量（盐量、热量、能量）的收支状况称作地下水均衡。地下水动态反映

了地下水要素随时间变化的状况，为了合理利用地下水或有效防范其危害，必须掌握地下水

动态。地下水动态与均衡的分析，可以帮助我们查清地下水的补给与排泄，阐明其资源条件，

确定含水层之间以及含水层与地表水体的关系。地下水动态提供给我们关于含水层或含水系

统的不同时刻的系列化信息，因此，在检验所作出的水文地质结论，在论证人们所采用的利

用或防范地下水的水文地质措施是否得当时，地下水动态资料是最权威的判据。 
    迄今为止，人们只注意水位动态与水量均衡，因此，完善与发展地下水动态与均衡的理

论与方法，是水文地质者面前的一项重要任务。 

9.1  地下水动态与均衡的概念 

9．2．1 地下水动态的形成机制 

    地下水动态是含水层（含水系统）对环境施加的激励所产生的响应，也可理解为含水层

（含水系统）将输入信息变换后产生的输出信息。以下我们举例加以说明。 
    我们试来分析——次降雨对地下水水位的影响。一次降雨，通常持续数小时到数天，我

们不妨把它看作是发生于某一时刻的“脉冲”。降雨入渗地面并在包气带下渗，达到地下水

面后才能使地下水位抬高。同一时刻的降雨，在包气带中通过大小不同的空隙以不同速度下

渗。当运动最快的水滴到达地下水面时，地下水位开始上升，占比例最大的水量到达地下水

面时，地下水位的上升达到峰值，运动最慢的水滴到达地下水面以后，降水的影响便告结束。

这样，与一个降水脉冲相对应，作为响应的地下水位的抬升便表现为一个波形。或者说，经

过含水层（含水系统）的变换，一个脉冲信号变成了一个波信号。与对应的脉冲相比较，波

的出现有一个时间滞后 a，并持续某一时间延迟 b（图 9—1）。 
当相邻的两次或更多次降雨接近，各次降雨引起的地下水抬升的波形便会相互迭合。
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当各个波峰某种程度迭加时，会迭合成更高的波峰（图 9—2a、b、c），地下水位会出现一

个峰值。然而，实际情况下往往多是各个波形的波峰与波谷迭合，削峰填谷，构成平缓的复

合波形（图 9——2d、e、f）。 

 
图 9—1 输入与输出的对应关系 

a—时间滞后；b—时间延迟 

    降水对泉流量的影响，也会出现类似的情况。一次降雨使泉水量出现一个波形的增加，

若干次降雨所引起的波形相迭合，削峰填谷的结果，会使泉流量远较降水变化为稳定。北方

许多岩溶大泉流量动态之所以很稳定，原因就在此。 
    由此可见，间断性的降水，通过含水层（含水系统）的变换，将转化成比较连续的地下

水位变化或泉流量变化，这是信号滞后，延迟与迭加的结果。其作用相当于高频信号通过滤

波器变换为低频信号输出的物理过程〔陈爱光等，1987〕。 

9．2．2  影响地下水动态的因素 

    如果我们把地下水动态看作是含水层（含水系统）连续的信息输出，就可将影响地下水

动态的因素分为两类，一类是环境对含水层（含水系统）的信息输入，如降水、地表水对地

下水的补给，人工开采或补给地下水，地应力对地下水的影响等；另一类则是变换输入信息

的因素，主要涉及赋存地下水的地质地形条件。 
   
 
 
 
 
 
 



               中国地质大学（武汉）环境学院  《水文地质学基础》课程组 102

 
图 9—2 信息传输中的迭合 

〔据陈爱光等，1987① 修改补充〕 

    9．2．2．1  气象（气候）因素 
    气象（气候）因素对潜水动态影响最为普遍。降水的数量及其时间分布，影响潜水的补

给，从而使潜水含水层水量增加，水位抬升，水质变淡。气温、湿度、风速等与其它条件结

合，影响着潜水的蒸发排泄，使潜水水量变少，水位降低，水质变咸。 
气象（气候）要素周期性地发生昼夜、季节与多年变化，因之，潜水动态也存在着昼

夜变化、季节变化及多年变化。其中季节变化最为显著且最有意义。我国东部属季风气候区，

雨季出现于春夏之交。大体自南而北由 5 月至 7 月先后进入雨季，降水显著增多，潜水位逐

渐抬高，并达到峰值。雨季结束，补给逐渐减少，潜水由于径流及蒸发排泄，水位逐渐回落，

到翌年雨季前，地下水位达到谷值。因此，全年潜水位动态表现为单峰单谷（图 9—3）。图

中 3 月份水位少量抬升与季节冻土融化补给地下水有关。 
在分析气象因素对潜水位的影响时，必须区分潜水位的真变化与伪变化。潜水位变动

伴随的相应的潜水储存量的变化，这种水位变动是真变化。某些并不反映潜水水量增减的潜

水位变化，便是伪变化。例如，当大气气压开始降低时，处于包气带之下的潜水面尚未感受

到其影响，暴露于大气中的井孔中的地下水位却因气压降低而水位抬升。当然，气压突然增

加时井孔地下水位也会呈现与含水层不同步的下降。 
气候还存在多年的周期性波动。例如，周期为 11 年的太阳黑子变化，影响丰水期与干

旱期的交替，从而使地下水位呈同一周期变化（图 9—4）。 
 

                                                        
①陈爱光、徐恒力编著，1987，地下水系统与地下水系统分析。 
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图 9—3 潜水动态曲线 

（1954—1955，北京） 

1—气温；2—相对湿度；3—降水量；4—潜水位；5—蒸发量 

（1954 年 1—6 月，1955 年 4 月蒸发量缺资料） 
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图 9—4 前苏联卡明草原地下水位变化图 

〔阿利托夫斯基等，1956〕 

（根据每年 9 月 1 日水位资料绘成；实点为实测水位，空心点为水位的可值） 
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图 9—5 莱茵河洪水对潜水的影响 

〔转引自卡明斯基，1958〕 

1、2、3、4—观测井潜水位，数字大的距河远；6—莱茵河水位 
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    对于重大的长期性地下水供排水设施，应当考虑多年的地下水位与水量的变化。供水工

程应根据多年资料分析地下水位最低时水量能否满足要求。排水要考虑多年最高地下水位时

的排水能力。缺乏地下水多年观测资料时，则可利用多年的气象、水文资料，或者根据树木

年轮、历史资料与考古资料，推测地下水多年动态。 
9．2．2．2  水文因素 

    地表水体补给地下水而引起地下水位抬升时，随着远离河流，水位变幅减小，发生变化

的时间滞后。河水对地下水动态的影响一般为数百米至数公里，此范围以外，主要受气候因

素的影响（图 9—5）。 
    9．2．2．3  地质因素 
    地质因素是影响输入信息变换的因素。当降水补给地下水时，包气带厚度与岩性控制着

地下水位对降水的响应。潜水埋藏深度愈大，对降水脉冲的滤波作用愈强；相对于降水，地

下水位抬高的时间滞后与延迟愈长；水位历时曲线呈现为较宽缓的波。包气带岩性的渗透性

愈好，则滤波作用愈弱；地下水位抬升的时间滞后与延迟小；水波历时曲线波形较陡。 

    潜水储存量的变化是以给水度μ 与水位变幅 hΔ 的乘积表示的。当储存量变化相同时，

给水度愈小，水位变幅便愈大。最典型的情况是岩溶水。岩溶化岩层渗透性良好但岩溶率（相

当于给水度）则较低，岩溶水的包气带缺乏滤波作用，较小的岩溶率则起了放大地下水位对

降水补给的响应，地下水位变幅在分水岭地区可达数十米甚至更多。 
    河水引起潜水位变动时，含水层的透水性愈好，厚度愈大，含水层的给水度愈小，则波

及范围愈远。 
    对于承压含水层来说，隔水顶板限制了它与外界的联系，它主要通过补给区（潜水分布

区）与大气圈与地表水圈发生联系；当顶板为弱透水层时，还通过弱透水顶板与外界联系。

由于以上原因，承压水动态变化通常比潜水小。在前一种情况下，接受降水补给时，补给区

的潜水位变化比较明显，随着远离补给区，变化渐弱，以至于消失。从补给区向承压区传递

降水补给影响时，含水层的渗透性愈好，厚度愈大，给水度愈小，则波及的范围愈大。承压

含水层埋藏愈深，构造封闭性愈好，与外界的水力联系愈弱，则由于大气圈及地表水圈变化

而引起的动态变化愈微弱。 
    承压含水层的水位变动还可以由于固体潮、地震等引起，这时地质因素成为环境对地下

水的输入。 
    在内陆地区，承压含水层中可观测到周期为 12 小时的测压水位波动。这是由于月亮和

太阳对地球吸引造成的。当月亮运行到某点“头顶”时，由于月亮的吸引，承压含水层因载

荷减少而引起轻度膨胀，测压水位便下降。月亮远离时，承压含水层载荷增加，轻度压缩，

测压水位便上升〔陈葆仁等，1988〕。由固体潮引起的地下水位变幅可达数个厘米。 
    由于地震波的传递，大地震可以使距震中数千公里以外的某些敏感的深层承压水井产生

厘米级的水位波动〔陈葆仁等，1988〕。据认为，这是由于地震孕震及发震过程中地应力的

变化使岩层压缩或膨胀，从而引起震区以至远方孔隙水压力的异常变化，承压含水层测压水

位因而波动。与此相应，有时震前地下水化学成分也会改变。与其它方法配合，监测地下水

动态可以作为预报地震的一种重要手段。 
    应当注意，固体潮、地震等引发的地下水位波动只是能量的传递而不涉及地下水储存量

的变化。这种能量传递距离远，速度快。例如，1950 年 12 月 9 日阿根廷一智利边境发生大

地震，40 分钟后远在 8050km 之外的美国威斯康星州密尔窝基城一个深井发生不到 5cm 的

测压水位波动，地震波传递速率约为 200km/min〔陈葆仁等，1988〕。 
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9．2．3  地下水天然动态类型 

    潜水与承压水由于排泄方式及水交替程度不同，动态特征也不相同。 
    潜水及松散沉积物浅部的水，可分为三种主要动态类型：蒸发型、径流型及弱径流型。 

蒸发型动态出现于干旱半干旱地区地形切割微弱的平原或盆地。此类地区地下水径流微

弱，以蒸发排泄为主。雨季接受入渗补给，潜水位普遍以不大的幅度（通常为 1—3m）抬升，

水质相应淡化。随着埋深变浅，旱季蒸发排泄加强，水位逐渐下降，永质逐步盐化。降到一

定埋深后，蒸发微弱，水位趋于稳定。此类动态的特点是：年水位变幅小，各处变幅接近，

水质季节变化明显，长期中地下水不断向盐化方向发展，并使土壤盐渍化。 
    径流型动态广泛分布于山区及山前。地形高差大，水位埋藏深，蒸发排泄可以忽略，以

径流排泄为主。雨季接受入渗补给后，各处水位抬升幅度不等。接近排泄区的低地，水位上

升幅度小；远离排泄点的高处，水位上升幅度大；因此，水力梯度增大，径流排泄加强。补

给停止后，径流排泄使各处水位逐渐趋平。此类动态的特点是：年水位变幅大而不均（由分

水岭到排泄区，年水位变幅由大到小），水质季节变化不明显，长期中则不断趋于淡化。 
    气候湿润的平原与盆地中的地下水动态，可以归为弱径流型。这种地区地形切割微弱，

潜水埋藏深度小，但气候湿润，蒸发排泄有限，故仍以径流排泄为主，但径流微弱。此类动

态的特征是：年水位变幅小，各处变幅接近，水质季节变化不明显，长期中向淡化方向发展。 
    承压水均属径流型，动态变化的程度取决于构造封闭条件。构造开启程度愈好，水交替

愈强烈，动态变化愈强烈，水质的淡化趋势愈明显。 

9．2．4  人类活动影响下的地下水动态 

    人类活动通过增加新的补给来源或新的排泄去路而改变地下水的天然动态。 
    在天然条件下，由于气候因素在多年中趋于某一平均状态，因此，一个含水层或含水系

统的补给量与排泄量在多年中保持平衡。反映地下水储量的地下水位在某一范围内起伏，而

不会持续地上升或下降。地下水的水质则在多年中向某一方向（盐化或者淡化）发展。 
    钻孔采水，矿坑或渠道排除地下水后，人工采排成为地下水新的排泄去路；含水层或含

水系统原来的均衡遭到破坏，天然排泄量的一部或全部转为人工排泄量，天然排泄不再存在，

或数量减少（泉流量、泄流量减少，蒸发减弱），并可能增加新的补给量（含水层由向河流

排泄变成接受河流补给；原先潜水埋深过浅降水入渗受限制的地段，因水位埋深加大而增加

降水入渗补给量）。 
    如果采排地下水一段时间后，新增的补给量及减少的天然排泄量与人工排泄量相等，含

水层水量收支达到新的平衡。在动态曲线上表现为：地下水位在比原先低的位置上，以比原

先大的年变幅波动，而不持续下降。 
    河北饶阳县五公地区，开采第四系潜水及浅层承压水作为灌溉水源。每年 3—5（6）月

采水灌溉，水位降到最低点。6（7）月雨季开始，采水停止，降水入渗及周围地下水径流补

给，使水位迅速上升。雨季结束后，周围的径流流入填充开采漏斗，水位继续缓慢上升。翌

年采水前期，水位达到最高点。这一动态变化显示了天然因素和人为因素的综合影响（图 9
—6）。由 1973 年至 1977 年，始末高水位期水位相近，此期间降水量接近多年平均值。由此

说明，保持此五年的平均采水量，地下水收支可以平衡。 
    采排水量过大，天然排泄量的减量与补给量的增量的总和，不足以偿补人工排泄量时，

则将不断消耗含水层储存水量，导致地下水位持续下降（图 9—7）。 
    修建水库，利用地表水灌溉等，增加了新的补给来源而使地下水位抬升。河北冀县新庄，
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1974 年初潜水位埋深大于 4m，由于灌溉，旱季水位反而上升，到 1977 年雨季，潜水位已

接近地表了（图 9—8）。 
    干旱半干旱平原或盆地，地下水天然动态多属蒸发型，灌溉水入渗抬高地下水位，蒸发

进一步加强，促使土壤进一步盐渍化。有时，即使原来潜水埋深较大，属径流型动态，连年

灌溉后，也可转为蒸发型动态，造成大面积土壤次生盐渍化（图 9—8、9—9）。 
即使气候湿润的平原或盆地，由于地表水灌溉过多抬高地下水位，耕层土壤过湿，会引

起土壤次生沼泽化。 

 
图 9—6 河北饶阳五公里河地下水位变化曲线 

〔据河北省第九地质大队〕 

1—地下水位；2—降水量；3—采水量 
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图 9—7 河北保定西部地下水位变化曲线 

〔据河北省地矿局第四水文地质大队〕 
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图 9—8 河北冀县新庄潜水位变化曲线 

1—潜水位；2—月降水量 

    地表水灌溉导致地下水动态发生不良变化的地区，可以采用减少灌水入渗（控制灌溉定
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额，衬砌渠道）或人为加强径流排泄（渠道排水，浅井开发潜水）的办法，使其动态由蒸发

型转变为（人工）径流型。 

9．3  地下水均衡 

9．3．1  均衡区与均衡期 

    一个地区的水均衡研究，实质就是应用质量守恒定律去分析参与水循环的各要素的数量

关系。 
    地下水均衡是以地下水为对象的均衡研究。目的在于阐明某个地区在某一段时间内，地

下水水量（盐量、热量）收入与支出之间的数量关系。进行均衡计算所选定的地区称作均衡

区。它最好是一个具有隔水边界的完整水文地质单元，进行均衡计算的时间段，称作均衡期，

可以是若干年，一年，也可以是一个月。某一均衡区，在一定均衡期内，地下水水量（或盐

量、热量）的收入大于支出，表现为地下水储存量（或盐储量、热储量）增加，称作正均衡；

反之，支出大于收入，地下水储存量（或盐储量、热储量）减少，称作负均衡。 
    对于一个地区来说，天然条件下气候经常以平均状态为准发生波动。多年中，从统计的

角度讲，气候趋近平均状态，地下水也保持其总的收支平衡。在较短的时期内，气候发生波

动，地下水也经常处于不均衡状态，从而表现为地下水的水量与水质随时间发生有规律的变

化，即地下水动态。由此可见，均衡是地下水动态变化的内在原因，动态则是地下水均衡的

外部表现。 
    进行均衡研究必须分析均衡的收入项与支出项，列出均衡方程式。通过测定或估算列入

均衡方程式的各项，以求算某些未知项。 
    地下水均衡的研究还不够成熟，目前多限于水量均衡的研究，而且主要涉及潜水水量均

衡。 

9．3．2 水均衡方程式 

    陆地上某一地区天然状态下总的水均衡，其收入项（ A）一般包括：大气降水量（ X ）、

地表水流入量（ 1Y ）、地下水流入量（ 1W ）、水汽凝结量（ 1Z ）。支出项（ B ）一般为：地

表水流出量（ 2Y ）、地下水流出量( 2W )、蒸发量( 2Z )。均衡期水的储存量变化为 1ωΔ 则水

均衡方程式为： 
                               A B ω− = Δ                               (9—1) 

即：                    
( )1 1 1 2 2 2( )X Y W Z Y W Z ω+ + + − + + = Δ

             (9—2) 

或：                     2 1 2 1 2 1( ) ( ) ( )X Y Y W W Z Z ω− − − − − − = Δ            (9—3) 

水储量变化 ωΔ 中包括：地表水变化量(V )，包气带水变化量（m），潜水变化量( hμΔ )及

承压水变化量( e chμ Δ )；此中，μ 为潜水含水层的给水度或饱和差， hΔ 为均衡期潜水位变
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化值(上升用正号，下降用负号)； eμ 为承压含水层的弹性给水度， chΔ 为承压水测压水位

变化值。据此，水均衡方程式可写成： 

            2 1 2 1 2 1( ) ( ) ( ) e cX Y Y W W Z Z V m h hμ μ− − − − − − = + + Δ + Δ               (9—4) 

    潜水的收入项( A )包括：降水入渗补给量( fX )，地表水入渗补给量（
fY )，凝结水补

给量( cZ )，上游断面潜水流入量( 1uW )，下伏承压含水层越流补给潜水水量( tQ ，如潜水

向承压水越流排泄则列入支出项)。支出项(Z )包括：潜水蒸发量( uZ ，包括土面蒸发及叶

面蒸发)，潜水以泉或泄流形式排泄量( dQ )，下游断面潜水流出量( 2uW )。均衡期始末潜水

储存量变化为 hμΔ (图 9—10)。则：  

                                A B hμ− = Δ                            (9－5) 

                 1 2( ) ( )f c u t u d uh X Yf Z W Q Z Q WμΔ = + + + + − + +          (9－6) 

    此为潜水均衡方程式的一般形式。一定条件下，某些均衡项可取消。例如，通常凝结水

补给很少， cZ 可忽略不计；地下径流微弱的平原区，可认为 1uW 、 2uW 趋近于零；无越流

的情况下， tQ 不存在；地形切割微弱，径流排泄不发育， dQ 可从方程中排除；去除以上各

项后，方程式简化为： 

                   f fh X Y ZμΔ = + −                          (9—7) 

多年均衡条件下， 0hμΔ = ，则得： 

      f f dX Y Q+ =                             (9—9) 

此即典型的干旱半干旱平原潜水均衡方程式。此式表示渗入补给潜水的水量全部消耗于蒸

发。 

    典型的湿润山区潜水均衡方程式为： 

            f f dX Y Q+ =                              (9—9) 

即入渗补给的水量全部以径流形式排泄。 
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图 9—10 潜水均衡示意图 

（假定地下水流动与剖面平行） 

1—含水层；2—弱透水层；3—潜水位；4—高、低地表水位 

9．3．3  人类活动影响下的地下水均衡 

    研究人类活动影响下的地下水均衡，可以帮助我们定量评价人类活动对地下水动态的影

响，预测其水量水质变化趋势，并据此提出调控地下水动态使之朝向对人类有利的方向发展

的措施。 

    为了防治土壤次生盐渍化，克雷洛夫(М．М．Крылов)对苏联中亚某灌区进行了潜水

均衡研究，得出该区潜水均衡方程式为： 

                    1f t u rh X f Q Z QμΔ = + + − −                      （9—10） 

式中： 1f 、 2f ——分别为灌渠水及田面灌水入渗补给潜水的水量； 

         tQ  ——下伏承压含水层越流补给潜水的水量； 

         rQ  ——通过排水沟排走的潜水水量； 

    其余符号意义同前。 

    以一个水文年为均衡期，经观测计算，求得均衡方程式各项数值（单位为 mm 水柱）

为： 

31.0＝22.7+255.5+77.0+9.2-313.4-20.0 
据此得出以下结论： 

    （1）潜水表现为正均衡，一年中潜水位上升620mm，增加潜水储存量31mm（μ ＝0．05）。
长此以往，潜水蒸发量将不断增加，会产生土壤盐渍化。 

    （2）破坏原有地下水均衡，导致潜水位抬升的主要因素是灌溉水入渗，其中灌渠水入

渗量占水量总收入的 70％，田面入渗水量占 21％。 

    （3）现有排水设施的排水能力（年排水量为 20mm）太低，不能有效地防止潜水位抬

升。 
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    （4）为防止土壤次生盐渍化，必须采取以下措施：或减少灌水入渗（衬砌渠道、控制

灌水量），或加大排水能力，或两者兼施，以消除每年 31mm 的潜水储存量增加值。 

9．3．4  地面沉降与地下水均衡 

    在对开采条件下的孔隙承压含水系统进行地下水均衡计算时，如果不将地面沉降考虑进

去，就会出现误差〔王大纯等，1981〕〔曹文炳，1983〕。 

    开采孔隙承压水时，由于孔隙水压力降低而上复载荷不变，作为含水层的砂砾层及作为

弱透水性的粘性土层都将压密释水，砂砾层的弹性给水度与粘性土的贮水系数都将变小。若

停止采水使测压水位恢复到开采前的高度，砂砾层由于是弹性压密，可以基本上回弹到初始

状态（弹性给水度恢复到初始值），但是粘性土层由于是塑性压密，水位恢复后，基本仍保

持已有的压密状态（贮水系数保持压密后的值）。这就是说，开采孔隙承压含水系统降低测

压水位然后停止开采使测压水位恢复到采前高度上，含水层的储存水量将随之恢复，但粘性

土中的一部分储存水永久失去而不再恢复。因此，孔隙承压含水系统开采后再使水位复原，

并不意味着储存水量全部恢复。由于粘性土压密释水量往往可占开采水量的百分之几十，因

此，忽略粘性土永久性释水就会造成相当大的误差。 

9．3．5  大区域地下水均衡研究需要注意的问题 

    从供水角度发出，可供长期开采利用的水量，便是含水系统从外界获得的多年平均年补

给量。对于大的含水系统，除了统一求算补给量外，有时往往还需要分别求算含水系统各部

分的补给量。此时应注意避免上、下游之间，潜水、承压水之间，以及地表水与地下水之间

水量的重复计算。 

    图 9—11 表示了一个堆积平原含水系统，它可区分为包含潜水的山前冲洪积平原及包含

潜水及承压水的冲积湖积平原两大部分。天然条件下多年中水量均衡，地下水储存量的变化

值为零。各部分的水量均衡方程式如下（等号左侧为收入项，等号右侧为支出项）。 

    山前平原潜水： 

                      1 1 1 1 2f f u dX Y W Z Q W+ + = + +                       (9—11) 

    冲积平原潜水： 

                             2 2 2f f t uX Y Q Z+ + =                      （9—12） 

冲积平原承压水： 

                             2 3tW Q W= +                             （9—13） 

式中： 1fX 、 2fX ——分别为山前平原及冲积平原降水渗入补给潜水水量； 

      1fY 、 2fY ——分别为山前平原及冲积平原地表水渗入补给潜水水量； 

      1W 、 2W 、 3W ——分别为山前平原上、下游断面及冲积平原下游断面地下水流入(流

出)量； 
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     1uZ 、 2uZ ——分别为山前平原及冲积平原潜水蒸发量； 

    其余符号同前。 

整个含水系统的水量均衡方程式为： 

       1 2 1 2 1 1 2 2 3f f f f u u u dX X Y Y W Z Z Z Q W+ + + + = + + + +          （9—14） 

如果简单地将含水系统各部分均衡式中水量收入项累加，则显然比整个系统的水量收入

项多了 2W 及 tQ 两项。分别求算的结果比统一求算偏大。 

 

图 9—11 堆积平原含水层系统地下水均衡模式 

1—透水基岩；2—不透水基岩；3—粘性土；4—砂砾石；5—潜水位；6—泉；7—均衡收支项 

    从图 9—11 中很容易看出，冲积平原承压水并没有独立的补给项。它的收入项 2W ，就

是山前平原潜水支出项之一。将式（9—10）改写为： 

                     2 1 1 1 1f f u dW X Y W Z Q= + + − −                    （9—15） 

    可知，W2是由山前平原补给量的一部分转化而来。冲积平原潜水的收入项 Qt同样也可通

过改写式（9—12）得出： 

                                 2 3tQ W W= −                         （9—16） 

显然， tQ 是由 2W 的一部分转化而来，归根到底，是由山前平原潜水补给量转化的。 

    2W 、 tQ 都属于堆积平原含水系统内部发生的水量转换，而不是含水系统与外部之间发

生的水量转换。 

    在开采条件下，含水系统内部及其与外界之间的水量转换，将发生一系列变化。假定单

独开采山前平原的潜水，则此部分水量均衡将产生以下变化： 

    （1）随着潜水位下降，地下水不再溢出成泉， dQ ＝0； 
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    （2）与冲积平原间水头差变小， 2W 减小； 

    （3）随着水位下降，蒸发减弱， 1uZ 变小； 

    （4）与山区地下水水头差变大， 1W 增加； 

    （5）地表水与地下水水头差变大， 1fY 增大； 

    （6）潜水浅埋带水位变深，有利于吸收降水，可能使 1fX 增大。结果是山前平原潜水

补给量增加，排泄量减少。与此同时，对地表水及邻区地下水的均衡产生下列影响： 

    （1） 2W 减少及相应的 tQ 减少，使冲积平原承压水及潜水补给量减少； 

    （2）， 1W 增大，使山区排泄量增大； 

    （3） 1fX 及 1fY 增大，使地表径流量减少，从而使冲积平原潜水收入项 2fY 变小。 

综上所述，进行大区域水均衡研究时，必须仔细查清上下游，潜水和承压水，地表水与

地下水之间的水量转换关系，否则将导致水量重复计算，人为地夸大可开采利用的水量。 
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第十章  孔  隙  水 

    孔隙水赋存于松散沉积物颗粒构成的孔隙网络之中。在我国，第四系与部分第三系属未

胶结或半胶结的松散沉积物，赋存孔隙地下水。在此，我们主要讨论第四系松散沉积物中的

孔隙水。 
    特定沉积环境中形成的成因类型不同的松散沉积物，受到不同的水动力条件控制，从而

呈现岩性与地貌有规律的变化，决定着赋存于其中的地下水的特征。 
    从沉积物堆积时起一直到今天，区域的自然地理背景（如气候、地貌）和地质背景（如

基底构造、现代构造运动）以各种方式直接或间接地影响松散沉积以及赋存于其中的地下水

的特征。因此，回溯挽近时期地质发展史，恢复沉积时的水动力条件，乃是掌握松散沉积物

沉积规律并借以认识孔隙水形成与分布规律的关键所在。 

10．1  洪积扇中的地下水 

    典型的洪积扇形成于干旱半干旱地区的山前地带。暴雨形成流速极大的洪流，山区洪流

沿河槽流出山口，进入平原或盆地，使不再受河槽的约束，加之地势突然转为干坦，集中的

洪流转为辫状散流；水的流速顿减，搬运能力急剧降低，洪流所携带的物质以山口为中心堆

积成扇形，称为洪积扇。在山近入平原盆地处常常形成一系列大大小小的洪积扇，扇间为洼

地。 
    洪积物的地貌反映了它的沉积特征。被狭窄而陡急的河床束缚的集中水流，出山口后分

散，流速向外递次变慢，水流携带的物质，随地势与流速的变化而依次堆积。扇的顶部，多

为砾石、卵石、漂砾等，沉积物不显层理，或仅在其间所夹细粒层中显示层理。向外，过渡

为砾及砂为主，开始出现粘性土夹层，层理明显，没入平原的部分，则为砂与粘性土的互层。

流速的陡变决定了洪积物分选不良，即使在卵砾石为主的扇顶，也常出现砂和粘性土的夹层

或团块，甚至出现粘性土与砾石的混杂沉积物，向下分选变好（图 10—1）。 
    洪积扇上部，粗大的颗粒直接出露地表，或仅覆盖薄土层，十分有利于吸收降水及山区

汇流的地表水，是主要补给区。此带地势高，潜水埋藏深（水位埋深十余米乃至数十米）。

岩层透水性好，地形坡降大，地下径流强烈。蒸发微弱而溶滤强烈，故形成低矿化水（数十

毫克／升到数百毫克／升）。此带属潜水深埋带或盐分溶滤带。地下水水位动态变化大。向

下，随着地形变缓、颗粒变细，透水性变差，地下径流受阻，潜水壅水而水位接近地表，形

成泉与沼泽。径流途径加长，蒸发加强，水的矿化度增高。此带为溢出带，或称盐分过路带。

地下水水位动态变化小。现代洪积扇的前缘即止于此带，向下即没入平原之中。此带向下，

由于地表水的排泄及蒸发，潜水埋深又略增大。岩性变细、地势变平，潜水埋深不大，干旱

气候下，蒸发成为主要排泄方式而水的矿化度增大，土壤常发生盐渍化，称为潜水下沉带或

潜水堆积带。 
    由以上讨论可知，由山口向平原（盆地），由于水动力条件控制着沉积作用，洪积扇显

示良好的地貌岩性分带；地貌上坡度由陡变缓，岩性上由粗变细。从而决定了岩层透水性由

好到差，地下水位埋深由大而小，补给条件由好到差；随之，排泄由径流为主转化到以蒸发

为主（干旱半干旱气候下），水化学作用由溶滤到浓缩，矿化度由小到大，水化学类型产生

相应变化；地下水位的变动也由大到小。在这里，很好地体现了自然现象之间相互联系与相

互依存的关系： 
（地表）水动力条件分带→沉积作用分带→地貌岩性分带→地下水分带。 
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图 10—1 半干旱地区洪积扇水文地质示意剖面图 

1— 基岩；2—砾石；3—砂；4—粘性土；5—潜水位；6—承压水测压水位；7—地下水流线；8—降水入渗；

9—蒸发排泄；10—下降泉；11—井，涂黑部分有水 

   上面所说的乃是洪积扇中地下水的一般规律，在特定的自然地理、地质背景下，洪积扇

中的地下水有其独特性。 

 
图 10—2 因新构造运动引起的洪积扇地下水位异常 

1—隔水基岩；2—砾石；3—砂；4—粘性土；5—潜水位；6—泉 

    例如，洪积扇顶部通常潜水埋藏深度大，不利于取用地下水，因此，城镇大多分布于溢

出带以上最利于取用地下水的地带，这在我国华北很普遍。但是在我国西北的某些山前地区，

洪积扇上带的潜水埋藏深度往往反而比中带浅得多。这是因为新构造运动使隔水基底呈现差

异断块活动，近山处基底上升而远山处下落，故使两侧地下水位形成跌水（图 10—2）。 
洪积扇的水化学分带在不同气候条件下很不相同。干旱气候的祁连山山前倾斜平原，

年降水量只有 50—170mm，降水入渗补给地下水微乎其微，蒸发强烈，显示良好的水化学

分带。洪积扇顶部为矿化度小于 1g/L 的重碳酸盐水，中间过渡带为 1—3g/L 的重碳酸盐-硫
酸盐水和硫酸盐—氯化物水，溢出带以下为矿化度大于 log/L 的氯化物水。湿润气候的川西

山前倾斜平原，年降水量高达 1000mm 以上，由洪积扇顶部直到溢出带以下，均为矿化度

小于 0.5g/L 的重碳酸盐水，水化学分带很不明显〔沈照理等，1985〕。 
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10．2  冲积平原中的地下水 

    此处以黄河下游冲积平原为例，说明冲积平原孔隙水的特点。 
黄河中游是广袤的黄土高原，以粉土质为主质地疏松的黄土很容易遭受水流侵蚀带入

黄河，黄河含砂量之高属世界之冠。郑州以上，黄河在峡谷中流动，以侵蚀搬运作用为主。

郑州以下，进入广阔的华北平原，坡降变小，黄河以堆积作用为主，河床不断淤浅。洪水期

水流漫溢出河槽后便在河床两侧堆积形成自然堤。河床不断淤浅，自然堤不断抬高，河床高

出周围地面，成为地上河（图 10—3）。自然堤基础上堆筑的人工堤近一步使黄河河床抬高。

占据高位的地上河，经常冲决自然堤与人工堤而频繁改道，从而淤积形成冲积平原。 

 
图 10—3 黄河下游岸边水文地质剖面 

1—亚粘土；2—粉砂；3—细砂；4—潜水位；5—地下水流向 

    在冲积平原上，近期古河道与现代河道，地势最高，沉积颗粒较粗的砂，向外，随着地

势变低依次堆积亚砂土、亚粘土，在河间洼地的中心部位则堆积粘土。 
    由地势较高、堆积粗粒沉积的现代河道与近代古河道，到地势低洼、堆积粘性土的河间

洼地，显示着良好的微地貌—岩性—地下水分带。 
    现代河道与近期古河道地势高、岩性粗，渗透性好，利于接受地表水与降水的入渗补给，

地下水埋藏深度大，蒸发较弱，以溶滤作用为主，水质良好。自两侧向河间洼地，地势逐渐

变低，岩性变细，渗透性变差，地下水位变浅，蒸发增加，矿化度增大。 
    由河道向河间洼地地下水水质的变化还与本区普遍存在的咸水层以及咸水层在地下水

流动系统的驱动下运移有关。 
黄河冲积平原相当普遍地存在着一层矿化度大于 2g/L 的咸水（厚度通常为 50—200m），

一般认为是上更新世晚期干旱气候下大陆盐化作用的产物。在地下水流动系统的长期影响

下，咸水层发生过运移。 
现代河道与近期古河道由于占据高位向形成地下水的势汇，与相邻低地间形成局部性

地下水流动系统，与河间洼地间形成较大的流动系统。因此，河道处地下水作下降运动形成

淡水透镜体，并驱动咸水层下移；河间洼地处地下水作上升运动，推动咸水层整体上移，咸

水层顶界往往在此达到地下水面。在河道两侧低地以及河间洼地中心的势汇地带，由于蒸发

而造成土壤盐渍化（图 10—4）。 



               中国地质大学（武汉）环境学院  《水文地质学基础》课程组 116

 
图 10—4 黄河冲积平原水文地质示意图 

1—砂；2—亚砂、亚粘土；3—粘土；4—地下水位；5—咸水（矿化度大于 2g/L）与淡水界线，齿指

向咸水一侧；6—入渗与蒸发；7—地下水流线；8—盐渍化 

    冲积平原中流速较大的河床堆积砂，河床以外则淤积粘性土为主。因此，构成冲积平原

主要含含水层的砂沿河道呈条带状分布。随着河流决口改道，形成不同时期的古河道〔张忠

胤，1980〕。除了决口处前后期古河道的砂层连通外，后期的河道砂带也可能在某些地方直

接叠置在原有河道砂带之上。因此，剖面上看来似乎是孤立透镜体的砂，在三维空间实际上

是相互联系的网络状砂带（图 10—5）。含水砂层正是通过这种砂层相连的“天窗”以及通

过粘性土弱透水层的越流相互发生水力联系的。 

10．3  湖积物中的地下水 

    湖积物属于静水沉积。颗粒分选良好，层理细密，岸边浅水处沉积砂砾等粗粒物质，向

湖心逐渐过渡为粘土。构成主要含水层的砂砾，展布广、厚度大（单层厚度甚至可高达 100m
以上），剖面上为层状或延伸远的长透镜状。随着沉积物形成时湖盆规模、气候、新构造运

动等的不同，砂砾含水层的规模不等。 
    当没有河流穿越湖泊时，波浪力是唯一的分选营力。在近岸浅水带波浪力影响所及的范

围内，波浪反复淘洗沉积物，粗粒留在岸边，细粒落于远岸处，波浪力所影响不到的湖心，

则被细小的粘粒所占据，典型条件下湖心粘土层理十分细密。 
    丘陵山区的湖泊沉积，由于物质来源多为粗粒物质，故岸边多为砂砾层，向湖心过渡为

粘土与砂互层。有时洪积扇直接伸入湖泊中，湖的岸边为分选较差的洪积物，远岸处逐渐变

为分选较好的粗粒湖积物。 
    随着气候与构造运动的变化，湖盆发生变化。潮湿气候湖盆变大，干燥气候湖盆变小。

构造下沉时湖盆不断扩大，构造下降缓慢或停顿时，湖盆逐步淤积变小。湖盆规模的变化随

之使沉积物发生变化。构造不断沉降，使湖盆在同一部位不断接受粗粒物质，可形成分布广

泛及厚度巨大的含水砂砾层。气候的周期性干湿交替（或构造下降与停顿交替），则使用一

地点砂砾层与粘土层交替堆积，形成多个被粘土分隔的含水砂层。 
总的说来，我国第四纪初期湖泊众多，湖积物发育，后期湖泊萎缩，湖积物多被冲积

物所覆盖。因此，裸露于地表的粗粒湖泊物很少见。由于湖积物往往是砂砾石与粘土的互层，

垂向越流补给比较困难。侧向上分布广泛的粗粒的湖积含水砂砾层主要通过进入湖泊的冲积

砂层与外界联系。湖积物通常有规模大的含水砂砾层，容易给人以赋存地下水丰富的印象。

但由于其与外界联系较差，补给困难，地下水资源一般并不丰富。 
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图 10—5 冲积平原中的河道变迁及砂层的几何形态 

（a）平面图（b）剖面图 

Ⅰ—Ⅳ—河道期次 

10．4  黄土高原的地下水 

我国西部黄土高原普遍分布黄土。黄土的粉土含量大于 60％，富含钙质，结构较为疏

松。下中更新世（QⅠ+Ⅱ）黄土，多为粉土质亚粘土，一般呈棕黄色，有的地区微显红色，

厚度最大可达 200m。由于多次沉积间断，形成十余层深棕至棕黑色的古土壤层，古土壤层

以下则为钙质结核层。  
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图 10—6 西峰塬黄土（QⅡ）渗透系数随深度变化曲线 

〔据黄河中游地区水文地质研究小组，1978〕 
上更新世（QⅢ）黄土呈淡黄色，一般厚数米到十余米，主要为粉土质亚砂土，古土壤

层与钙质结核均不如下中更新世黄土发育，结构格外疏松。 
    黄土均发育垂直节理，且多虫孔、根孔等以垂向为主的大孔隙。因此，黄土的垂向渗透

系数常比水平方向大几倍到几十倍。张宗祜等对甘肃黄土进行渗水试验后得出，黄土垂向渗

透系数为 0.19—0.37m／d，水平方向渗透系数为 0.002—0.003m/d〔张宗祜，1966〕。随着埋
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藏深度加大，黄土中大孔隙减少，渗透性明显降低（图 10—6）。 
总的说来，黄土高原地下水水量不丰富，地下水位埋深大，水质较差。这是岩性、地

貌、气候综合影响的结果。 

1 2 3 4 5 6 7  
图 10—7 黄土塬潜水等水位线示意图 

〔据黄河中游地区水文地质研究小组，1978〕 

1—长期采水孔；2—季节性采水孔；3—民井；4—下降泉；5—潜水等水位线；6—黄土冲沟；7—地

下水流向 

黄土厚度大，结构疏松，受新构造运动影响近期地壳上升，在流水侵蚀下，纵横的沟

谷把黄土高原切割成由松散沉积物构成的丘陵。原始地貌保持较好的规模较大的黄土平台称

之为黄土塬，长条状的垅岗称为黄土梁，浑圆形的土丘称作黄土峁。 

 
图 10—8 黄土高原地下水示意图 

（a）黄土塬；（b）黄土梁峁；（c）黄土杖（撑）地 

1—隔水基岩；2—下中更新世黄土；3—上更新世黄土；4—地下水位；5—示意地下水流线；6—降水入渗；

7—蒸发；8—泉；9—井 

    黄十塬有较为宽广的平台。割切较弱．故有利于降水入渗（降水入渗系数平均为 5％—

10％）而不利于迅速排泄，故赋存地下水比较丰富。地下水由塬的中心向四周辐射状散流，

以泉的形式排泄于沟谷底部或相对隔水层的顶部（图 10—7）。塬中心地下水位埋深较浅（一

般埋深 20—40m； 塬面愈宽广，则塬中心水位埋深愈浅)而塬边埋深大（60—100m）。矿化

度也由塬中心向四周增大。 
    黄土梁、峁切割强烈，不利于降水入渗（入渗系数可以小到 1％）与地下水赋存。梁、

峁间宽浅谷地（当地根据其形状称为杖地与撑地）赋存有水量较小、水质较差而水位较浅（10
—30m）的地下水，可供少量居民用水或畜牧用水（图 10—8）。 
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    黄土高原降水量不大。除东南部可达 500—700mm 外，中部为 400—500mm，北部小于

400mm。降水稀少，故黄土中可溶盐含量高，从而地下水矿化度也较高。相对湿润的南部，

黄土可溶盐少于 0.3％，地下水矿化度一般为小于 1g/L 的重碳酸盐水。干旱的北部，黄土含

盐量 0.5％—0.8％，地下水通常为矿化度 3—10/L 的硫酸盐—氯化物水。 

10．5  孔隙含水系统实例分析 

    上面分别讨论了不同成因类型沉积物中的孔隙水，实际上，同一时期同一水流系统，随

着沉积环境递变，可在不同部位形成不同成因类型的沉积物，而其中组成含水层的粗粒物质，

连续分布，赋存其中的水具有密切联系，构成统一的孔隙含水系统。下面以河西走廊为例加

以说明。 
甘肃河西走廊石羊河流域属内陆流域，上游河流来自南部祁连山的北麓，其中较大者

为古浪、黄羊等 8 条，向北流出山口，大部分河水渗入洪积扇中，此时已进入武威盆地的范

围。在武威以北为扇群边缘，在扇群的溢出带出现了一系列泉群，就是这些泉汇集成为石羊

河，向北流至现在的红崖山水库中。再北流，又进入民勤一湖水盆地，山前也是洪积扇堆积，

河水复渗入扇中，但是由于水量较武威盆地小，在扇缘仅形成不多的泉水，大部分水以地下

水的形式，从洪积物中进入冲积物向北运移，到达以北的湖泊沼泽地带，一部分水以泉的形

式进入湖泊中，绝大部分消耗于蒸发。石羊河全长达 100 余 km，流域面积约 3000km2（图

10—9，图 10—10）。 
    石羊河流域的沉积物是由两个系列沉积组成。第一个系列是武威盆地中的沉积，南部为

单层厚度巨大的卵砾石，最厚者可达 400m，为洪积物。这一地段，地表不存在常年性河流，

只在洪水季节地表出现暂时性水流。溢出带的泉群在地表汇流成为石羊河。但是其真正的源

头是来自祁连山的河流，只是经过渗入洪积扇变为地下水，再以泉的形式出露汇集成为地表

水流的复杂过程而已，在这一转化过程中，有相当一部分水流在地下由洪积物进入冲积物。

这就是武威盆地其他地段地下水的来源。第四纪以来，河道切穿红崖山丘陵的部位而通过，

所以冲积物的分布也大体和石羊河一致，只有部分冲积物伸入腾格里沙漠。此外，在盆地的

低洼部位也出现湖泊沉积，河道切穿红崖山之后，进入民勤盆地。沉积物成因类型的变化仍

然和武威盆地一样，先是洪积，再为冲积，最后为湖泊沼泽沉积，只是其规模较小，这是水

量较小的结果。总之，影响沉积物成因类型不同的直接原因是地形和地表水流速及流量的变

化。一般地说，除山地之外，无论平原或山间盆地，地形和水流的变化，都属渐变，所以不

同成因类型的沉积物也是连续的和渐变的。认识沉积物的连续性对认识地下水的补给和运动

大有裨益，武威和民勤盆地提供了很好的例子。 
两个盆地中第四纪堆积厚达 100m—400m，是地下水主要贮存场所。盆地的年降水量约

160mm，大部集中于 5 至 9 月，此期间蒸发强烈，所以盆地中降水对地下水补给作用微弱。

南部祁连山顶部平均海拔 4000m 以上，终年积雪，冰川发育。向北高度降低，山地年降水

量平均 700—800mm，至北麓地带减小到 300mm 左右，水文网切割强烈，在出山前即汇集

了山区绝大部分的地表和地下水，石羊河流域出山的 8 条河流，多年平均总流量为 14.4×
108m3/a，这就是从祁连山进入武威盆地的总水量。通过山前的洪积扇群带时，渗入地下的

水量约 6.5×108m3/a，占河水总流量的 45％。到盆地中部，从扇群中部开始，地下水沿浅切

的河槽大量溢出，泉水总流量为 3.2×108m3/a，最后汇流成石羊河。据香家湾流量站对 1965
年和 1978 年径流的分析，石羊河中下游径流组成中，地下水占 94.5％和 95.7％，洪水仅占

5.5％和 2．37％。这些水进入民勤盆地后，主要由引水渠进入田间，最后排入北部的湖泊沼

泽中，消耗于蒸发。 
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图 10—9 武威盆地水系图 

〔据侯锡海，略加修改〕 

1— 山地；2—河流；3—泉 

 

图 10—10 祁连山—武威盆地地表-地下水转化示意剖面 

〔据侯锡海，略加修改〕 

1—基岩；2—断层；3—砂粒石及粘性土夹层；4—地表水位及流向；6—泉 

    从上述情况，可以得到如下几点认识：（1）含孔隙水的沉积物成因类型的变化是地形和

水流状态改变的结果。其中的水是连续的，不同成因类型沉积物的变化也是连续的。（2）石

羊河流域包括两个盆地，全长达 100km 以上，处于干旱地区，南部祁连山的地表水流为其

主要补给来源。在流动过程中，地表和地下水之间不断相互转化，地表引用的水量多，则地

下水的补给量减少。说明二者是一个统一的整体，两个盆地，是上下游关系，水的来源只有

一个，上游盆地的取水量会影响到下游的应用。可以看出，这种条件下的地表水和地下水、

上游和下游的水，同属一个系统，用水时会相互影。向，上游对下游的影响尤其大。因此，

如何使一定数量的水，在经济上能发挥最大的作用，并使环境能有所改善，至少不能变坏，

是开发利用中的最重要的问题。 
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第十一章  裂  隙  水 

11．1  概    述 

    坚硬基岩在应力作用下产生各种裂隙：成岩过程中形成成岩裂隙；经历构造变动产生构

造裂隙，风化作用可形成风化裂隙。   
    贮存并运移于裂隙基岩中的裂隙水，往往具有一系列与孔隙水不同的特点。某些情况下，

打在同一岩层中相距很近的钻孔，水量悬殊，甚至一孔有水而邻孔无水；有时在相距很近的

井孔测得的地下水位差别很大，水质与动态也有明显不同；在裂隙岩层中开挖矿井，通常涌

水量不大的岩层中局部可能大量涌水；在裂隙岩层中抽取地下水往往发生这种情况：某一方

向上离抽水井很远的观测孔水位已明显下降，而在另一方向上离抽水井很近的观测孔水位却

无变化。所有上述现象说明，与孔隙水相比，裂隙水表现出更强烈的不均匀性和各向异性。 
    松散岩层中，空隙分布连续均匀，构成具有统一水力联系、水量分布均匀的层状含水系

统。但裂隙岩层只有在一些特殊的条件下才能形成水量分布比较均匀的层状含水系统。例如，

夹于厚层塑性岩层中的薄层脆性岩层、规模比较大的风化裂隙岩层等。这些岩层中裂隙往往

密集均匀，使整个含水层具有统一的水力联系，在其中布井几乎处处可取到水。 
    基岩的裂隙率比较低（通常比松散岩石的孔隙率低一到两个数量级），裂隙在岩层中所

能占有的赋存空间很有限；这一有限的赋存空间在岩层中分布很不均匀；裂隙通道在空间上

的展布具有明显的方向性。因此，裂隙岩层一般并不形成具有统一水力联系、水量分布均匀

的含水层，而通常由部分裂隙在岩层中某些局部范围内连通构成若干带状或脉状裂隙含水系

统（图 11—1）。岩层中各裂隙含水系统内部具有统一的水力联系，水位受该系统最低出露

点控制。各个系统与系统之间没有或仅有微弱的水力联系，各有自己的补给范围、排泄点及

动态特征，其水量的大小取决于自身的规模。规模大的系统贮容能力大，补给范围广，水量

丰富，动态比较稳定。 

 

图 11—1 裂隙含水系统 

〔参照 Ланге，1950 修改补充〕 

1—不含水张开裂隙；2—含水张开裂隙；3—包气带水流向；4—饱水带流向；5—地下水位；6—水井；7

—自流井；8—无水干井；9—季节性泉；10—常年性泉 

    规模小的系统贮存和补给有限，水量小而动态不稳定。带状或脉状裂隙含水系统一般是

由一条或几条大的导水通道（如断层、大裂隙、侵入岩与围岩接触带等）为骨干汇同周围的

中小裂隙而形成的。这些大的导水通道在空间上的分布往往表现出随机性，而且在不同方向
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上的延展长度存在很大差别，这就使得裂隙水表现出强烈的不均匀性、各向异性。 

11．2  裂隙水的类型 

    裂隙水按其介质中空隙的成因可分为成岩裂隙水、风化裂隙水、构造裂隙水。由于其各

自所赋存介质的不同，其空间分布、规模及水流特性存在一定的差异。 

11．2．1  成岩裂隙水 

    成岩裂隙是岩石在成岩过程中受内部应力作用而产生的原生裂隙。沉积岩固结脱水、岩

浆岩冷凝收缩等均可产生成岩裂隙。 
    沉积岩及深成岩浆岩的成岩裂隙通常多是闭合的，含水意义不大。陆地喷溢的玄武岩成

岩裂隙最为发育。岩浆冷凝收缩时，由于内部张力作用产生垂直于冷凝面的六方柱状节理及

层面节理。此类成岩裂隙大多张开且密集均匀，连通良好，常构成贮水丰富、导水通畅的层

状裂隙含水系统。美国夏威夷群岛玄武岩裂隙水十分奉富，檀香山城即以此作为供水水源，

钻孔总涌水量达 7.5m3/s 之多。玄武岩岩浆成分不同及冷凝环境的差异，使玄武岩成岩裂隙

发育程度很不相同。如我国内蒙一带的第三纪玄武岩，致密块状的与气孔发育的交互成层，

前者柱状节理发育而透水，后者则构成隔水层。 
    岩脉及侵入岩接触带，由于冷凝收缩，以及冷凝较晚的岩浆流动产生应力，张开裂隙发

育，常形成近乎垂直的带状裂隙含水系统。熔岩流冷凝时，留下喷气孔道，或表层凝固，下

部未冷凝的熔岩流走而形成熔岩孔洞或管道，这类孔道洞穴最大直径可达数米，钻孔遇到时

会出现掉钻、泥浆大量漏失等，往往可以获得可观的水量。例如，海南岛琼山县一个孔深

26m 的钻孔，打到一个宽 8m、高 6.8m 的熔岩孔道，抽水降深 0.17m，每昼夜涌水超过 1700t。 

11．2．2  风化裂隙水 

    暴露于地表的岩石，在温度变化和水、空气、生物等风化营力作用下形成风化裂隙。风

化裂隙常在成岩裂隙与构造裂隙的基础上进一步发育，形成密集均匀、无明显方向性、连通

良好的裂隙网络。风化营力决定着风化裂隙层呈壳状包裹于地面，一般厚度数米到数十米，

未风化的母岩往往构成相对隔水底板，故风化裂隙水一般为潜水，被后期沉积物覆盖的古风

化壳可赋存承压水（图 11—2）。 
    风化裂隙的发育受岩性、气候及地形的控制。单一稳定的矿物组成的岩层（如石英岩）

风化裂隙很难发育。泥质岩石虽易风化，但裂隙易被土状风化物充填而不导水。由多种矿物

组成的粗粒结晶岩（花岗岩、片麻岩等），不同矿物热胀冷缩不一，风化裂隙发育，风化裂

隙水主要发育于此类岩石中。 
    气候干燥而温差大的地区，岩石热胀冷缩及水的冻胀等物理风化作用强烈，有利于形成

导水的风化裂隙。湿热气候区以化学风化为主，泥质次生矿物及化学沉淀常充填裂隙而降低

其导水性。这类地区上部强风化带的导水性有时反而不如下部半风化带。如福建漳州花岗岩

中一个钻孔资料，地面以下 25m 内强风化带的涌水量仅为 0.0125L/s，而 25—45m 半风化带

涌水量增到 0.45L/s。 
地形比较平缓，剥蚀及堆积作用微弱的地区，有利于风化壳的发育与保存；如果地形

条件也利于汇集降水，则可能形成规模稍大，常年能提供一定水量的风化裂隙含水层。通常
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情况下，风化壳规模相当有限；风化裂隙含水层水量不大，就地补给、就地排泄，旱季泉流

量变小或干涸。 

 
图 11—2 风化裂隙水示意图 

1—母岩；2—风化带；3—粘土；4—季节性泉；5—常年性泉；6—井及地下水位 

    在水流切割或人工开挖的影响下，岩体侧向压力减小，原有闭合及隐蔽的成岩裂隙与构 
    造裂隙因减压而扩张，形成所谓减压（卸荷）裂隙。在沟谷两侧常可见到与边岸平行的

减压裂隙，有时可宽达数厘米至十数厘米。剥蚀作用使原来处于深部的岩层卸去上覆地层的

荷载，因而浅部的裂隙扩张，张开性及裂隙率均较深部大，透水性也比深部好。 

11．2．3  构造裂隙水 

构造裂隙是在地壳运动过程中岩石在构造应力作用下产生的，它是所有裂隙成因类型

中最常见、分布范围最广、与各种水文地质工程地质问题关系最密切的类型，是裂隙水研究

的主要对象。通常我们说裂隙水区别于孔隙水，具有强烈的非均匀性、各向异性、随机性等

特点也主要是针对构造裂隙水而言的。 
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图 11—3 岩性变化与裂隙率及涌水量的关系 

〔据云南水仁地质队〕 

    构造裂隙的张开宽度、延伸长度、密度以及导水性等在很大程度上受岩层性质（如岩性、

单层厚度、相邻岩层的组合情况）的影响。在塑性岩石如页岩、泥岩、凝灰岩、千枚岩等之

中常形成闭合乃至隐蔽的裂隙。这类岩石的构造裂隙往往密度很大，但张开性差，延伸不远，

缺少对地下水贮存特别是传导有意义的“有效裂隙”，多构成相对隔水层；只有在暴露于地

表之后经过卸荷及风化才具有一定的贮水及导水能力。脆性岩石如致密石灰岩、岩浆岩、钙

质胶结砂岩等，其构造裂隙一般比较稀疏，但张开性好、延伸远，具有较好的导水性。沉积
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岩的裂隙发育情况与其胶结物成分及颗粒的粒度有一定的关系。钙质胶结者显示脆性岩石特

性，泥质及硅质胶结的与塑性岩石相近。粗颗粒的砂砾岩裂隙张开性优于细粒的粉砂岩。如

云南永仁三叠纪煤系地层，自南向北由砾岩、粗砂岩渐变为细砂岩，裂隙率、裂隙宽度及钻

孔涌水量相应由大变小（图 11—3）。 
构造裂隙的特点是具有明显而又比较稳定的方向性，这种方向性主要由构造应力场控

制，不同岩层在同一构造应力场下形成的裂隙通常具有相同或相近的方向。一般在一个地区

岩层中的主要裂隙可划分为 3－5 组（图 11—4）。按其与地层走向（或褶皱轴线）的关系可

分为纵裂隙、横裂隙、斜裂隙，层状岩石中还包括层面裂隙与顺层裂隙。纵裂隙与构造线（岩

层走向）大体平行，野外一般表现为延伸较长，在褶皱翼部为压剪性，在褶皱核部为张性，

特别是在背斜核部常形成延伸几十米至上百米、张开宽度达 1mm 以上的大裂隙密集带。纵

裂隙的走向与岩层层面一致。因此在层面裂隙的共同作用下，纵裂隙的延伸方向往往就是岩

层导水能力最大的方向；横裂隙一般是张性的，张开宽度最大，但一般延伸不远，呈两端尖

灭的透镜体状；斜裂隙是剪应力形成的，延伸长度及张开性都相对差一些；斜裂隙实际上包

括两组共轭剪节理，但野外往往一组发育，另一组不发育。多数条件下层面裂隙构成沉积岩

的主要裂隙组，其它组裂隙一般不切穿上下层面（少数大裂隙除外），垂直层面方向的延伸

受到层面裂隙的控制。层面裂隙的疏密对其它裂隙的长短、疏密和均匀程度存在较大影响。

这是由于层面是岩层中的软弱面，构造应力作用下岩层首先沿此面破坏移动，构造应力进行

释放和传递。层面裂隙比较密集的岩层中的应力分布比较均匀，当层面裂隙比较稀疏时，岩

层中应力往往集中释放。而层面裂隙的多少取决于岩层的单层厚度，单层越薄，层面裂隙越

密集。因此薄层沉积岩中的裂隙往往密集而均匀，而巨厚或块状岩层中的裂隙一般稀疏而不

均匀（图 11—5）。  

 

图 11—4 层状岩石构造裂隙示意图 

1—横裂隙；2—斜裂隙；3—纵裂隙；4—层面裂隙；5—顺层裂隙 

    应力集中的部位，裂隙常较发育，岩层透水性也好。同一裂隙含水层中，背斜轴部常较

两翼富水，倾斜岩层较平缓岩层富水，断层带附近往往格外富水。 
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图 11—5 夹于塑性岩层中的脆性岩层裂隙发育受层厚的控制 

1—脆性岩层；2—塑性岩层；3—张开裂隙；4—井及地下水位；5—无水干井；A—脉状裂隙水；B—

层状裂隙水 

夹于塑性岩层中的薄层脆性岩层，往往发育密集而均匀的张开裂隙。褶皱时，塑性岩

层沿层面方向流展，对夹于其间的脆性岩层施加一个顺层的拉张力，脆性岩层被拉断而形成

张裂隙。脆性岩层夹层越薄，抗拉能力越小，张开裂隙就越密集（图 11—5）。这样的夹层

常是山区找水的理想布井层位。 
随着深度加大，围压增加，地温上升，岩石的塑性加强，裂隙张开性变差。因此裂隙岩

层的透水性通常随深度增大而减弱。 

11．3  裂隙介质及其渗流 

11．3．1  裂隙及裂隙网络 

    一个独立的裂隙可以看作两壁之间的一个窄缝（图 11—6，a），在自身所在平面的两个

方向上延伸较长，而在第三个方向上延伸很短。一个独立的裂隙水流通道，在三维空间上可

以被看作为一个有限大小、形状不规则的板状几何体，或者看成一个椭圆形薄饼。单个裂隙

在其自身所在的平面上的延伸是有限的，单个裂隙或同一方向上的若干平行裂隙并不能构成

连续的导水空间，只有不同方向的裂隙相互交切构成一个导水网络时（图 11—6，b），才能

在一定范围内具有传输地下水的功能。 
    不同规模、不同方向的裂隙通道相互连通为导水裂隙网络形成裂隙含水系统。由于岩性

变化和构造应力分布不均匀，通常很难在整个岩层中形成分布均匀、相互连通的张开裂隙网

络。夹于塑性岩层中的薄层脆性岩石，由于变形时应力分布均匀、整个岩层中形成密集均匀

的张裂隙。岩石暴露地表之后，在风化和卸荷作用下，各种裂隙普遍张开，形成整个风化层

内普遍连通的裂隙网络。某些地区的玄武岩在冷凝过程中形成密集均匀而有规律的裂隙网

络。这些岩层中的裂隙密集均匀，构成整个岩层内具有统一水力联系的层状裂隙含水系统。

多数情况下，构造裂隙含水系统在空间上成脉状展布，其所赋存的裂隙网络是在岩层中某些

应力集中或岩性有利的部位，由一条（或若干条）大的导水通道汇同周围中小裂隙形成的具

有树状（或脉状）结构的网络。组成这一网络的裂隙按其规模可划分为三个级别：（1）微小

裂隙（有时也包括原生孔隙），在岩石中非常密集，延伸和张开性都很差，在新鲜完整的岩

石上用肉眼不易发现，只有在岩石风化后或经锤击破裂时才易看到。这些裂隙导水能力很差，

但由于数量众多，具有一定的贮水意义。（2）中裂隙，岩层中数米一条至 1 米数条，长度延

伸几米至十几米，是野外肉眼观察所能见到的最普遍的裂隙。（3）大裂隙（包括断层），在
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岩层中数量很少，但张开宽度大，延伸远，在裂隙网络传输地下水的功能上起主要控制作用。 

 

图 11—6 裂隙及裂隙网络 

（a）单个裂隙（b）裂隙网络 

11．3．2  裂隙水流的基本特征 

    裂隙含水系统通常具有树状或脉状结构，一些大的导水通道作用突出，使裂隙水表现出

明显的不均匀性，有时表现出突变性。钻孔或坑道如未揭露系统中的主干裂隙，由于次一级

裂隙的集水能力有限，水量不大，只揭露微小裂隙时便基本无水。但一旦钻孔或坑道揭露含

水裂隙网的主干裂隙，就如在干渠中取水一般，广大范围内裂隙网络中的水便逐级汇于主干

通道，出现相当大的水量。在同一裂隙岩层中打井或开挖坑道时，水量之所以相差悬殊，正

是由于一个裂隙含水系统是不同级次裂隙的集合体，而同一岩层中又可能包含着若干个规模

不同互不联系的裂隙含水系统的缘故。 
    北京西山侏罗纪变玄武岩是门头沟煤系的底板。多年来在该层中掘进时仅出现少量涌

水，一直被看作相对隔水层或弱含水层。1978 年 5 月，城子煤矿开拓一 250m 水平南石门时， 
揭露了 8 条不大的破碎带，涌水量出入意料地高达 0.64m3／s。经地面及井下调查确定，涌

水点位于本区次一级倒转向斜轴部。此处应力集中，裂隙普遍扩容；坑道揭露的破碎带依次

贯通层面裂隙、其它组裂隙及细小的成岩裂隙，广大范围内裂隙含水系统中的水逐级汇流，

故而造成水量相当大的坑道涌水。 
在整个岩体中，裂隙通道所占的空间的比例很低，一般为千分之几至千分之十几。裂

隙水流只发生在组成导水网络的各裂隙通道内，通道以外没有水流，裂隙水的流场实际上是

不连续的，渗流场的势除了裂隙中的若干点外都是虚拟的（图 11—7a，b）；水流被限制在

迂回曲折的网络中运动，其局部流向与整体流向往往不一致，有时甚至与整体流向正好相反

（图 11—7b）。理解上述两个特征在实际中具有很大意义，例如，在裂隙岩层中打两个相距

很近的钻孔用来确定地下水的水力梯度、流向、流速等是非常不可靠的。 
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图 11—7 裂隙渗透场与孔隙渗流场的比较 

〔a，b 根据 Tolman。1937〕 

（a）裂隙水运动平面图；（b）裂隙水运动剖面图 

（c）孔隙水运动平面图（d）孔隙水运动剖面图 

1—裂隙水；2—砂；3—地下水等水头线（m）；4—剖面中的地下水位；5—包气带水流向；6—饱水

带流向；7—泉 

11．4  裂隙介质的研究方法 

    目前研究裂隙介质渗流的方法可分为三类：等效多孔介质方法、双重介质方法、非连续

介质方法。下面就这几种方法的基本原理作一简单介绍。 

11．4．1  等效多孔介质方法 

    简单地说，等效多孔介质方法就是用连续的多孔介质的理论来研究非连续裂隙介质中的

问题。     
图 11—8（a）为一非连续的裂隙含水系统。裂隙水流运移于迂回曲折的裂隙网络之中，

研究起来困难很大。我们可以虚拟一个等效的多孔介质场（图 11—8b）来近似代替复杂的

裂隙介质场。真实的裂隙介质场与虚拟的孔隙介质场所控制下的两个地下水流场在整体上明

显不同，如水头分布、地下水流向、流速、孔隙水压力等均存在明显的差别。但仍可用这虚

拟的介质来近似代替真实的裂隙介质，不要求两个水动力场完全相似，只要求某些方面相近。
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例如，可通过调整多孔介质的渗透系数 K ，使两个系统的泉流量相等。这时称这个孔隙介

质为裂隙介质的等效多孔介质。 

(a)

1 2 3 4 5 6 7 8

(b)

 
图 11—8 裂隙介质及其等效多孔介质 

（a）裂隙介质及其水流（b）等效多孔介质场及其水流 

1—隔水层；2—裂隙介质；3—多孔介质；4—地下水位；5—地下水流向；6—泉；7—无水干井；8—水井 

    等效多孔介质方法具有比较严格的应用条件。等效时含水系统的补、径、排条件不能改

变，如这些条件变化，等效便不再成立；等效是两种介质在特定功能上的等效，像上面我们

要求泉流量相等，实际上是要求介质系统总体导水能力等效，其它方面未必等效。例如图

11—8（a）、（b）中，在两个介质系统相对应的位置上打两个取水井，按多孔介质场分析可

以取到一定数量的地下水，而在裂隙介质场中的井则完全可能是一个干井。 
    由于裂隙介质与多孔介质本质上存在差别，一些与介质结构细节存在密切关系的地下水

参数，如地下水水头、孔隙水压力、流速等是难以等效的，大范围内导水能力等效是等效多

孔介质方法的最常用原则。求解大范围的水量问题也是等效多孔介质方法的主要适用范围。 

11．4．2  双重介质方法 

    有些介质如未充分胶结的中粗粒砂岩、经过溶蚀的灰岩、白云岩等，存在两种导水能力

相差悬殊的空隙空间。其中的大空隙如裂隙、溶蚀裂隙、溶蚀孔隙等，导水能力比较强；小

空隙如原生孔隙、微小裂隙、溶蚀小孔等，导水能力很低，但为数众多，贮存能力不可忽略。

为了比较准确地刻画这一类介质，可以分别用两种等效的多孔介质去近似代替大小两种空

隙，这种方法称为双重介质方法。在双重介质方法中，两种空隙空间是分别刻画的，各有自

己独立的参数（如渗透系数 K 、孔隙度n 、给水度μ 等），但两种空隙存在水力联系，可以

进行水量交换。如抽水引起地下水位下降，大空隙导水能力强而优先释水，在大空隙中形成

低水头，小空隙中的水流向大空隙。 
    双重介质方法仍属于连续介质方法的范畴，它的基本原理是等效多孔介质方法，区别仅

在于对大小空隙进行了分别的描述。 

11．4．3  非连续介质方法 

    等效多孔介质方法和双重介质方法都是宏观地、粗略地处理裂隙介质的方法，没有详细

刻画裂隙介质的内部结构。而有些水文地质参数如地下水水头、孔隙水压力、流速等与介质

的结构细节存在密切关系。为了准确地计算这些参数，需要详细地刻画裂隙通道及其构成的
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网络，只有非连续介质方法才能够满足这一要求。它对裂隙网络中每条具有实际导水意义的

裂隙进行精确地描述，包括每条裂隙的张开宽度、延伸长度、产状、中点坐标，要求做出实

测的裂隙网络图。 
    非连续介质方法可以准确计算出裂隙网络内任意一点的水头、孔隙水压力、渗透速度、

流量等，是研究裂隙渗流的一种比较理想的方法。但其缺点是对实际资料的要求很高，计算

复杂，要求用电网络模拟或计算机模拟。目前常用于针对裂隙渗流本质的理论研究，实际工

作中主要用于需要确定孔隙水压力与流速的情况。适用于研究区域比较小、工作程度比较高

的水文地质工程地质问题（如岩体高边坡稳定性、地下硐室围岩稳定性等）。 
    在实际工作中使用哪种方法视具体研究内容而定。大范围的流量问题可采用等效多孔介

质方法。若介质中存在两种导水能力相差悬殊的空隙，可采用双重介质方法。小范围的以求

解孔隙水压力、流速为主的问题可采用非连续介质方法。 

11．5  断裂带的水文地质意义 

    断裂带是应力集中释放造成的破裂形变，大的断层延伸数十至数百公里，断层带宽达数

百米，穿切若干岩层，构成具有特殊意义的水文地质体。 
    断层两盘的岩性及断层力学性质，控制着断层的导水—贮水特征。发育于脆性岩层中的

张性断裂，中心部分多为疏松多孔的构造角砾岩，两侧一定范围内则为张开度及裂隙率都增

大的裂隙增强带，常具良好的导水能力。发育于含泥质较多的塑性岩层中的张性断裂，构造

岩夹有大量泥质，两侧的裂隙增强也不如脆性岩层中明显，往往导水不良甚至隔水。压性断

裂的破坏程度最大；在塑性岩层中，中心部分为致密不透水的糜棱岩、断层泥等，两侧多发

育张开性差的扭节理，通常是隔水的。在脆性岩层中，压性断裂中心部分的构造岩细碎紧密，

透水性很差；但断层面两侧多发育开张性较好的扭张裂隙，成为导水带。尤其当断层面比较

平缓时，上盘的扭张裂隙更为发育，导水性好。扭性断裂的导水性介乎张性断裂与压性断裂

之间。 
    同一条断层，由于两盘岩性以及力学性质的变化，不同部位的导水性可以很不相同；例

如，浅部两盘都是脆性岩层，断层导水；深部两盘为塑性岩层，就变成隔水的了。此外，原

来导水的断层带可因后期的胶结作用而降低导水性，也可由于后期的溶滤作用而增强导水

性。因此，对于断层的导水性应结合实际资料具体分析。 
    导水断层带是有特殊水文地质意义的水文地质体，它可以起到贮水空间、集水廊道与导

水通道的作用。当围岩本身裂隙不发育而仅断层带局部破碎时（如细、粉砂岩），断层角砾

岩 （空隙度可达百分之几十）及裂隙增强带（裂隙率可较围岩大 1—2 个数量级，达到百分

之几到十几），构成局部的带状贮水空间，钻孔或坑道揭露此类断层时，初期涌水量及水压

可能较大，但迅即衰减，以至干涸。 
    发育于透水围岩中的导水断层，不仅是贮水空间，还兼具集水廊道的功能。钻孔或坑道

揭露断层带的某一部位时，水位下降迅速波及导水畅通的整个断层带，形成延展相当长的水

位低槽，断层带就像集水廊道似的，汇集广大范围围岩裂隙中的水，因此，涌水量较大且稳

定。 
    导水断层沟通若干个含水层或（及）地表水体时，断层带兼具贮水空间、集水廊道与导

水通道的功能。钻孔或坑道揭露此类断层时断层带将各个水源的巨大贮存水量，源源不断地

导入，涌水量极大且长期保持稳定。1935 年 3 月，山东淄博煤田开采石炭纪煤层的坑道揭

露大断层，下伏奥陶纪灰岩中丰富的岩溶水，迅速涌入，淹没全矿。远在 20km 以外的岩溶

大泉也因其补给水转入矿坑而断流。 
当存在厚层隔水层且断层断距较大的，原来连通的含水层可被切割成为相对独立的块
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段。由于这种含水块段与外界的水力联系减弱，甚至断绝，故有利于排水疏干而不利于供水。

正是由于这种阻隔作用，大的断层往往构成地下含水系统的边界（图 11—9）。 

1 2 3 4 5
 

图 11—9 断层的阻水作用 

1—含水层；2—隔水层；3—断层；4—地下水位；5—泉 
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第十二章  岩  溶  水 

    水对可溶岩石进行化学溶解，并伴随以冲蚀作用及重力崩坍，在地下形成大小不等的空

洞，在地表造成各种独特的地貌现象以及特殊的水文现象，上述作用及由此产生的各种现象

称为岩溶（喀斯特）。岩溶可以划分为地表岩溶和地下岩溶，此处主要讨论与岩溶水密切相

关的地下岩溶。 
    赋存并运移于岩溶化岩层中的水称为岩溶水（喀斯特水）。由于介质的可溶性以及水对

介质的差异性溶蚀；岩溶水在流动过程中不断扩展介质的空隙，改变其形状，改造着自己的

赋存与运动的环境，从而改造着自身的补给、径流、排泄与动态特征。岩溶水系统是一个能

够通过水与介质相互作用不断自我演化的动力系统。 
    处于不同演化阶段的岩溶水具有不同特征，处于演化初期的岩溶水系统往往与裂隙水系

统没有很大的不同。处于演化后期的岩溶水系统，管道系统发育，大范围内的水汇成一个完

整的地下河系，某种程度上带有地表水的特征：空间分布极不均一，时间上变化强烈，流动

迅速，排泄集中。 
    水量丰富的岩溶含水系统是理想的供水水源。岩溶区的奇峰异洞与大泉是宝贵的旅游资

源。水量大且分布极不均匀的岩溶水往往构成采矿的巨大威胁。易于发生渗漏的岩溶化岩层，

则给修建水利工程带来复杂的问题。我国可溶岩分布约占全国面积的三分之一，岩溶及岩溶

水的研究，具有很大的实际意义。 

12．1  岩溶发育的基本条件与影响因素 

    岩溶是水与可溶岩介质相互作用的产物，岩溶化过程实际上就是水作为营力对可溶岩层

的改造过程。因此，岩溶发育必不可少的两个基本条件是：岩层具有可溶性及地下水具有侵

蚀能力。由上述两个基本因素派生出一系列影响因素。例如，前苏联学者索科洛夫（Д，С，
СокоΛов）即曾提出岩溶发育应具备四个条件：可溶岩的存在、可溶岩必须是透水的、具有

侵、蚀能力的水以及水是流动的。 
    作为被水流改造的对象，可溶岩的成分与结构是控制岩溶发育的内因。可溶岩必须是有、

一定的透水性，水流才能进入其内进行溶蚀。纯水对于分布最广的可溶岩的主要组成——钙、

镁碳酸盐的溶解能力很弱，只有当 CO2 溶入水中形成碳酸，或水含有其它酸类时，水才对

碳酸盐类具有明显的侵蚀能力。具有一定侵蚀能力的水如在碳酸盐岩中停滞而不交替，终将

因碳酸盐溶入水中成为饱和溶液而丧失其侵蚀性，因此，水的流动是保证岩溶发育的充要条

件。 
    所有控制岩溶发育的各种影响因素，无一不是通过上述岩溶发育的基本条件而起作用

的。例如，构造作用一方面通过控制构造裂隙的发育而影响可溶岩透水性，另一方面通过控

制水的汇集与主要通路而影响地下水流动。又如，气候总体决定着一个区域的植被与土壤，

而植被土壤又是地下水中 CO：的主要来源。因此，植被土壤发育的湿热气候条件下岩溶格

外发育。 

12．1．1  碳酸盐岩的成分与结构 

    卤化物岩（岩盐、钾盐、镁盐），硫酸盐岩（石膏等）及碳酸盐岩（石灰岩、白云岩、

大理岩）等都是可溶岩。卤化物盐类和硫酸盐类岩石分布不广，岩体较小，而碳酸盐类岩石
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分布广，岩体大，具有普遍意义。因此我们仅对分布最广最有实际意义的碳酸盐岩进行讨论。

可溶岩作为岩溶发育的物质基础，其成分与结构对岩溶发育的控制作用包括两个方面，一是

它作为溶解对象，不同成分与结构的岩石溶解的难易程度不同；二是它作为导水介质，在后

期的构造应力作用下形成的裂隙有所差异，通过介质对地下水流动的控制而影响岩溶发育。 
    碳酸盐岩由不同比例的方解石和白云石组成，并含有泥质、硅质等杂质。在通常条件下，

纯方解石的溶解速度约为白云石的两倍，故纯灰岩要比白云岩容易溶蚀。硅质与泥质也称为

酸不可溶物，其含量和组成在某种程度上影响岩石的可溶性，其中以泥质更明显。溶解下来

的泥质经常附着在岩石空隙表面，堵塞地下水通道的同时也限制了岩石与地下水的相互接

触。我国北方碳酸盐岩地层中常含有石膏透镜体，石膏遇水后发生膨胀，对围岩产生一定的

破坏作用。当石膏被地下水溶解带走后便形成洞穴，有利于局部岩溶的发育。 
    大部分碳酸盐岩属浅海沉积，其沉积模式与碎屑岩相似，通常包含以下组分：粒度相当

于粉粒到砾的粒屑，粒度细小的泥晶（直径一般小于 0.04mm 的碳酸盐软泥），以及以化学

沉淀方式充填于颗粒之间的方解石亮晶。结构不同的碳酸盐岩以生物礁岩最易溶蚀，它主要

由生物碎屑组成，孔隙大且多。泥晶粒屑碳酸盐岩及泥晶碳酸岩次之。亮晶碳酸岩，尤其是

经过重结晶作用的亮晶碳酸盐岩，孔隙度小，最不易溶蚀。经过充填、胶结、深埋成岩之后，

碳酸盐岩所能保留下来的孔隙度通常只有 1％—3％。经过白云岩化后的岩石，孔隙度可以

增大到百分之十几；在裂隙不发育的条件下孔隙对岩溶发育起控制作用，多形成岩溶中等发

育、比较均一的岩溶含水层。 
    不同结构成分的碳酸盐岩具有不同的物理力学性质，在后期构造应力作用下形成的构造

裂隙具有不同的特点。泥质含量比较高的岩石往往表现出比较强的塑性，形成的裂隙张开宽

度比较小，延伸性也比较差，不利于岩溶的发育。成分不很纯的岩层一般沉积间断比较多，

多呈中厚层至中薄层，构造裂隙往往密集、短小而均匀，有利于形成溶蚀比较均匀的岩溶含

水层，巨厚的纯灰岩形成的构造裂隙往往比较稀疏、宽而长，有利于形成大型岩溶洞穴，岩

溶发育不均匀。 

12．1．2  碳酸盐岩、水、二氧化碳体系 

    分析碳酸盐岩、水、二氧化碳之间的相互作用是研究岩溶化过程的关键。这是一个涉及

固、液、气三相的复杂化学体系，其化学过程通常以 CaCO3-H20-CO2 体系为例进行分析。

主要反应如下： 
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水中 CO2 能够促进 CaCO3 溶解是因为 CO2 溶于水的生成物 H+能与 CaCO3溶于水的生成物

OH—
结合，降低了 CaCO3溶于水的生成物的浓度，带动反应向正反应方向进行，促进 CaCO3

的进一步溶解。 
    含有一定浓度 CaCO3 的水是否仍具有侵蚀性是研究岩溶水经常遇到的问题。可以根据

水中 CaCO3的饱和指数进行判断。水中 CaCO3饱和指数的计算公式为： 
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2 2

3lgIC
C

Ca CO
S

K

+ −⎡ ⎤ ⎡ ⎤⎣ ⎦ ⎣ ⎦=                          (12—5) 

式中： ICS 为饱和指数；［Ca2+］、［CO3
2+］分别表示 Ca2+、CO3

2+两种离子的活度； CK 为（12

—1）式的平衡常数，不同温度、压力下的取值可查阅有关手册。 

    饱和指数 ICS 的含义为： 

    ICS >0，水中 CaCO3 已过饱和，有发生沉淀趋势； 

    ICS ＝0，水中 CaCO3 刚好饱和； 

    ICS <0，水中 CaCO3 仍未饱和，还具有侵蚀性。 

利用 ICS 才水的侵蚀性进行判断时有两点需注意：（1） ICS 只能用于判断水对方解石的

侵蚀性，要判断水对白云石的侵蚀性还需仿照 ICS 的计算方法另行计算；（2） ICS 与 pH 值

关系密切，而后者主要由水中所溶 CO2 决定，由于温度和压力变化而引起 CO2 水中溢出是

一个十分迅速的过程。因此 pH 的测定应在野外现场进行。 
含有一定 CO2 的水在与 CaCO3 达到平衡后，若其它条件不变，不再具有对 CaCO3 的化

学侵蚀能力。但两种不同含量 CO2 的饱和 CaCO3 溶液混合后会变为不饱和而重新具有侵蚀

性，这种现象称为混合溶蚀效应（mixing orrosion effect）。实际上，两种非饱和溶液的混合

以及其它离子（S04
2-、C1-、Na 等）的加入都可能增加水的侵蚀性。易溶盐离子的介入可以

降低 Ca2+、CO3
2-离子的活度，也能使本来饱和的 CaCO3 水溶液重新具有侵蚀性，这种作用

在研究海岸地区的岩溶发育机理时有比较重要的意义。目前认为比较普遍又对岩溶发育有利

的混合作用是不同 CO2 含量的水的混合，常用此来解释深部岩溶以及潜水面和导水通道汇

合处的岩溶发育。 
    单位体积地下水所能吸收的二氧化碳即单位体积地下水所能具有的促使岩溶演化的化

学能是很有限的；单位体积地下水所能携走的 CaCO3 也是很有限的，天然条件下一升水中

所能溶有的 CaCO3 通常不过几百毫克。如果碳酸盐岩、水、二氧化碳形成一个封闭的体系，

用不了多久，这一体系便由于 CO2 的消耗及溶解 CaCO3 的积累而达到平衡状态，岩溶化作

用不再继续进行。若要维持三者持续反应，从而在岩层中形成一定规模的岩溶，这个体系必

须是开放的，不断进行能量的输入和物质的输出。化学能以能量流的形式源源不断输入介质，

溶解下来的可溶岩成分以物质流形式不断排出系统。 
    地下水获得 CO2 即吸收化学能的形式有两种。一种是当地下水与大气（包括土壤空气）

存在自由界面时，CO2 以分子扩散的形式通过潜水面进入地下水中，这种形式只有当灰岩含

水层裸露、地下水埋藏很浅、地下水中 CO2 含量很低时才有一定的意义。CO2 进入水中的主

要方式是降水在入渗前及入渗过程中从大气和土壤空气中吸收。由于大气中正常的 CO：含

量仅占大气体积的 0.03％左右（即大气中 CO2 分压
2COp =0.0003），因此水从大气中吸收的

CO2 非常少。土壤中微生物分解有机质使之氧化以及植物根系呼吸作用产生的 CO2是地下水

中 CO2 的主要来源。土壤空气中 CO2 通常含量为 1％—3％，最大可达百分之十几。 
    可溶岩、水、二氧化碳体系的能量输入通过地下水不断的入渗补给来实现。这一体系的



               中国地质大学（武汉）环境学院  《水文地质学基础》课程组 134

物质输出即溶解 CaCO3 的排出也必须依靠水的径流和排泄来完成。因此地下水的循环交替

是保证岩溶发育的充要条件。 

12．2  岩溶水系统的演变 

12．2．1  地下水流对介质的改造 

    具有化学侵蚀性的水进入可溶岩层，对原有的狭小通道进行扩展。原始的地下水通道包

括各种规模的构造裂隙（细微裂隙直至断层）和原生孔隙。碳酸盐岩的原生孔隙一般导水能

力很差，水流在其中难于流动。地下水主要流动循环于各种规模的裂隙之中。流动于裂隙中

的地下水不断对裂隙壁面进行溶蚀，所溶解下来的岩石成分通过水流循环不断被带走，水流

通道被加宽。 
    水流对导水通道的扩展并非是一个各通道匀速发展的简单过程。大的导水通道导水能力

强，单位时间输入的 CO2 及所能带走的 CaCO3 数量多，因此在通道扩展过程中始终处于优

先地位。 
    由于裂隙通道规模上的差别引起水流分配的不均匀性，而水流的不均匀性又造成裂隙溶

蚀扩展上的差别，由此便形成了一个岩溶演化的正反馈过程： 
    不均匀介质→不均匀水流→差异性溶蚀→更不均匀的介质→更不均匀的水流→进一步

的差异性溶蚀→…… 
    岩溶发展的过程实质上便是介质的非均质化过程与水流的集中过程。 
    水流对介质的改造，在空间上是不均匀的，在时间上也不是一个匀速发展的过程。岩溶

的发育基本上可划分为三个阶段：起动阶段、快速发展阶段及停滞衰亡阶段。 
    起动阶段地下水对介质以化学溶蚀作用为主，水流通道比较狭小，地下水几乎没有机械

搬运能力，岩溶发展比较缓慢。 
    完成起始阶段所需的时间取决于环境因素及初始裂隙水流场。环境因素主要是气候。湿

热气候下地下水补给充沛，CO2 含量高，总的化学能量大，有利于岩溶发育。初始裂隙水流

场取决于边界与介质。隔水边界对地下水径流的分散或集中起重要控制作用。例如向斜汇水

构造使水流汇集于轴部，形成集中的径流通道。再如，集中的补给较分散的补给更利于岩溶

发育。最典型的高度集中的补给模式是来自相邻非可溶岩分布区的河流的注入，这种情况下

有利于形成巨大的岩溶廊道。就介质本身而言，初始介质场越不均匀，水流便不均匀，越有

利于岩溶的快速演化。 
    在初始裂隙流场不均匀的基础上，通过差异性溶蚀，少数通道优先扩展成为主要通道。

于是水流的组织程度提高，岩溶水系统的水首先汇入主径流通道，然后再沿主径流通道泄向

排泄区。随着水流越来越集中的正反馈机制的加强，岩溶演化加快。当主体通道的宽度达到

5—50mm 时，紊流开始出现，地下水开始具有一定机械搬运能力〔White，1988〕，岩溶演

化便进入快速发展阶段。 
    水流越来越向少数通道集中并使后者优先发展，于是便建立起了比较畅通的径流排泄

网，地下水循环速度加快，补给更加集中。随着通道扩大水流集中，紊流出现并逐渐增加。

在紊流条件下，从岩石表面溶解下来的离子进入水中的速度至少可提高一个数量级。同时，

作紊流运动的地下水携带固体颗粒对围岩进行撞击磨蚀，水流的机械侵蚀能力也增强。 
    快速演化阶段，介质场与流场发生以下变化： 
   （1）地下水流对介质的改造由化学溶蚀变为机械侵蚀与化学溶蚀共存，机械侵蚀变得愈

益重要。 
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   （2）地下出现各种规模的洞穴。 
   （3）地表形成溶斗及落水洞，并以它们为中心形成各种规模的洼地，汇集降水。 
   （4）随着介质导水能力迅速提高，地下水位总体下降，新的地下水面以上洞穴干涸，失

去进一步发展的动力。 
   （5）通道争夺水流的竞争变得更加剧烈。最终只剩下少数几个（甚至只有一个）大的管

道优先发展，其余的管道要么依附于这些大管道成为其支流，要么成为被地下水抛弃的干涸

管道。 
   （6）不同地下河系发生袭夺，地下河系不断归并，流域不断扩大。 
    通过以上讨论我们可以看到，水流在进入可溶岩之前吸收了一定化学能。在进入可溶介

质时，由于边界和介质的控制，使化学能在空间上分配的不均匀，从而导致介质演化（岩溶

发育）的不平衡。当发展到一定阶段，介质场的演化带处地下水流场偏离初始状态，完整的

岩溶水系统开始形成。 

12．2．2  地下水流动系统与岩溶发育的空间特征 

    某些生产课题如水资源开发利用、水电工程渗漏防治、矿坑突水灾害预防等都要求比较

准确地判断岩溶水系统的岩溶空间发育特征，特别是大的岩溶洞穴及管道的位置与走向等。 
地下岩溶乃是地下水流对可溶介质改造的结果。地下水径流条件是控制岩溶最活跃最

关键的因素。地下径流愈强烈，地下水的侵蚀性愈强，输入的化学能及溶解携走的 CaCO3

便愈多，在可溶岩中留下的空洞的总体积便愈大。从这个意义上说，可溶岩中溶蚀产生的各

种隙缝管洞乃是地下水流的“化石印模”，记载着地质历史时期地下水径流方向、强度乃至

持续时间的信息。换个角度说，为了分析岩溶发育规模及岩溶水分布规律，我们必须致力于

恢复现代及地质历史时期岩溶水系统中的地下水流场，在这方面，流网分析是很有用的工具。 

 
图 12—1 不通构造开启程度岩溶含水系统中岩溶发育条件 

1—非可溶岩隔水层；2—石灰岩；3—导水断层；4—不导水断层；5—潜水面；6—地下水流线；7—泉 

    在给定的气候条件下，某一部位的地下径流强度乘以作用时间，大体上可以说明该部位

输入总化学能，与可溶岩岩性结合即可估算输出的总物质量（被溶解携走的 CaCO3、MgCO3

等）。地下径流强度可以用渗透流速V 表征，而后者又是渗透系数 K 与水力梯度 I 的乘积。

因此，当我们预测一个地区岩溶发育规律时可以从分析不同部位的岩性（可溶性）、初始透

水性以及势场着手，绘制示意性流网，根据流线的稀密推断岩溶空间分布特征。以下试举例

加以说明。 
    处于同一气候条件下构造开启程度不同的岩溶含水系统可能由于地下水径流交替条件
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不同而具有不同的岩溶发育程度。如图 12—1 所示：a 岩溶含水系统在可溶岩之上无隔水层

覆盖，有利于接受降水补给与径流排泄，流线最为密集，岩溶最为发育。愈靠近排泄区流线

愈密集，岩溶愈发育，排泄区断层附近的流线最为密集，岩溶也最发育。b 岩溶含水系统上

覆隔水层，但断层导水，径流条件较差，流线较为稀疏，岩溶发育较差。c 岩溶含水系统上

覆隔水层且断层不导水，除了石灰岩裸露区浅部有短程地下水径流，岩溶有一定发育外，深

部地下水不发生径流，无岩溶发育。 
褶皱轴部尤其是向斜轴部，往往即是张开裂隙发育，又是地下水汇集的部位，流线在

此格外密集，地下河系的主干往往沿此分布。广西地苏地下河系的主干即延向斜轴展布，其

支流显然是沿着横张裂隙发育的（图 12—2）。 

 
图 12—2 广西地苏地下河系略图 

〔据广西水文工程地质队〕 

1—隔水断层；2—断层；3—地下河系分水岭界限（平面内分水岭界线均为石灰岩及白云岩；剖面图

未标者均为石灰岩及白云岩） 

    断层带往往也是岩溶集中发育处，原因也是此处透水性良好，流线密集。 
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    在可溶岩与下伏隔水层的接触面上往往会发育成层的溶洞，这是由于水流下方受阻，流

线密集于接触界面上所致（图 12—3）。 
在一个裸露碳酸盐岩层中，岩溶发育与地下水流动是相适应的。如图 12—4 所示，地

下水的流动系统可以区分为非饱和流动系统、局部流动系统与区域流动系统。非饱和流动系

统带位于地下水面以上。此带中地下水以大气降水的间歇性垂向运动为主，与此相应，常形

成垂向发育的溶蚀裂隙、落水洞、溶斗及竖井等（当然其中有的形成与深部洞穴坍塌有关）。

地下水面以下一定深度在局部侵蚀基准面控制下形成局部流动系统，此处循环深度浅，源汇

距离短，地下水径流经常而强烈，大体以水平运动为主。在此带岩溶最为发育，多形成以水

平溶洞为主的管道系统（在排泄区也常见指向排泄点的倾斜溶洞）。由此向下为区域地下水

流动系统，地下水流受区域性侵蚀基准面控制，径流途径长，径流迟滞且愈往深处越缓慢，

故此处岩溶通常不发育，到一定深度岩溶完全不发育。仅在特别有利的条件下（如存在导水

性良好的断层带，或存在混合溶蚀作用条件下），在局部径流较强的地段形成岩溶洞穴。 
    上面所说的乃是岩溶发育的某一时期的图景。现在我们考察一个理想的岩溶水系统发育

演化的整个过程（图 12—5）。当最初在可溶岩中形成局部与区域地下水流动系统时，地下

水在原有的孔隙—裂隙中流动（图 12—5a）。随着差异性溶蚀的进行，岩溶水自组织现象出

现。当裂隙溶蚀扩展到一定程度，便形成与局部地下水流动系统相适应的多个地下管道系统

（地下河）（图 12—5b）。侵蚀基准较低的地下河势能较低，构成较强的势汇，吸引较多的

水流，使地下分水岭不断向另一侧迁移。溯源溶蚀不断发展，地下河系的流域不断扩展。当

低势主干地下河扩展到与另一侧的地下河相通时，便袭夺后者使之成为低势地下河系的一个

部分（图 12—5c）。岩溶水系统的流域不断扩展、溶蚀作用不断进行，地下洞穴不断增加，

介质导水能力不断加强，介质场的演化又反馈作用于渗流场，使岩溶水水力梯度变小，岩溶

水水位降低，使一部分原先位置较高与局部地下水流动系统相适应的岩溶洞穴管道悬留于岩

溶水水位之上而干涸。而原先径流缓慢的区域地下水流动系统则水流循环加速，最终发育成

为范围包括整个碳酸盐岩体的形态完整的地下河系（图 12—5d）。岩溶水系统演变的自组织

性，最终使由不同地下水流动系统造成的地下河统一成范围广大、排泄集中的地下河系。 
上述例子说的是地壳运动相对稳定，侵蚀基准面长期不变化条件下岩溶发育的分带特

征。显然，当构造运动引起侵蚀基准面升降时，地下水流动系统发生变化，从而影响岩溶的

垂直分带。如果地壳持续上升，饱和带以下水流系统不断转化为非饱和带的垂直水流，整个

碳酸盐岩体岩溶便不发育且以垂向溶蚀裂隙及规模不大的垂向洞穴为主。如果地壳运动表现

为多阶段的间歇性抬升与较长时期的稳定相交替，则相应于稳定时期的侵蚀基准面，可能找

到若干层以水平为主的洞穴。显然，如地壳较长时期稳定于某一基准面形成水平溶洞然后下

降受到后期沉积物的埋没，则可以形成埋藏的岩溶发育带。 
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图 12—3 碳酸盐岩与下伏个水层界面上岩溶发育示意图 

（a）流线示意分布；（b）岩溶示意分布 

1—石灰岩；2—隔水层；3—地下水位；4—流线；5—泉；6—河流；7—溶蚀管道及裂隙 

 
图 12—4 地下水流动系统与岩溶发育垂直分布 

1—石灰岩；2—隔水层；3—地下水位；4—分带界限；5—包气带水流向；6—地下水流线；7—溶蚀

裂隙及管道；Ⅰ—包气带；Ⅱ—局部岩溶水系统；Ⅲ—区域岩溶水系统 
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图 12—5 岩溶水系统演化过程示意图 

（a）碳酸盐岩   （b）局部岩溶水系统形成阶段  （c）岩溶水系统的袭夺   （d）统一地下河系的形成 

1—碳酸盐岩；2—隔水层；3—地下水位；4—水的流向；5—泉；6—充水岩溶管道；7—干涸管道 
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12.3 岩溶水的特征 

12.3.1 岩溶含水介质的特征 

岩溶含水介质具有很大的不均一性，既有规模巨大、延伸长达数 10km 的管道溶洞。也

有十分细小的裂隙甚至孔隙（包括洞穴沉积物中的孔隙）。由于大泉往往从溶洞流出，而钻

孔与坑道也是在揭露溶洞时才出现可观的水量。所以，有一个时期，人们曾错误地认为岩溶

水如同地表水在河道中流动一般只是在若干个孤立的管道系统中流动。近年来，人们对岩溶

泉动态进行了深入研究，终于发现，供给泉的水量只有百分之几到百分之十几来自溶洞管道，

绝大多数水是由裂隙与孔隙释出，经由溶洞流出的。现在人们已经认识到，初始的岩溶含水

介质包含为数众多的各种尺度的裂隙以及孔隙，这些初始的空隙在溶蚀过程中不同程度地溶

蚀扩展，有的发育成为尺寸很大的溶洞管道，有的仍然保持为细小的空隙。因此岩溶含水介

质实际上是尺寸不等的空隙构成的多级次空隙系统（图 12—6）。 
上述尺度不等的空隙彼此之间存在着不同程度的水力联系，构成宏观上具有统一水力

联系的岩溶含水介质。广泛分布的细小孔隙与裂隙，导水性差而总的容积大，是主要的贮水

空间。大的岩溶管道与开阔的溶蚀裂隙构成主要导水通道。规模介乎两者之间的裂隙网络兼

具贮水空间与导水通道的作用。当钻孔或坑道揭露主要导水通道时，广大贮水空间中的水通

过贮水—导水网络逐级汇集到溶蚀管道，水量极大。只揭露少数规模不大的裂隙时，汇集水

量有限。钻孔或坑道只揭露到导水通道与裂隙网络之外的含水介质时，由于细小孔隙与裂隙

的导水性很差，往往干涸无水。岩溶水水量分布极不均匀、宏观上统一的水力联系与局部性

水力联系不好，是由岩溶含水介质的多级次性与不均质性决定的。 

 
图 12—6 岩溶含水介质示意图 

1—岩溶管道；2—裂隙（被溶蚀扩大与未被溶蚀扩大的）；3—原生孔隙；4—洞穴堆积物中的孔隙；5

—水流方向（箭头长度代表水流大小） 

12．3．2  岩溶水的运动特征 

    由于岩溶含水介质的空隙尺寸大小悬殊，因此在岩溶水系统中通常是层流与紊流共存。

细小的孔隙，裂隙中地下水一般作层流运动，而在大的管道中地下水洪水期流速每昼夜可达
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数公里，一般呈紊流运动。 
    由于介质中空隙规模相差悬殊，不同空隙中的地下水运动不能保持同步。降雨时，通过

地表的落水洞、溶斗等，岩溶管道迅速大量吸收降水及地表水，水位抬升快，形成水位高脊 
（图 12—7b），在向下游流动的同时还向周围的裂隙及孔隙散流。而枯水期岩溶管道排水迅

速，形成水位凹槽（图 12—7a），周围裂隙及孔隙保持高水位，沿着垂直于管道流的方向向

其汇集。在岩溶含水系统中，局部流向与整体流向常常是不一致的。岩溶水可以是潜水，也

可以是承压水，然而即使赋存于裸露巨厚纯质碳酸盐岩中的岩溶潜水也与松散的沉积物中的

典型的潜水不同，由于岩溶管道断面沿流程变化很大，某些部分在某些时期局部的地下水是

承压的，在另一些时间里又可变成无压的。 

12．3．3  岩溶水的补给、排泄与动态 

典型的岩溶化碳酸盐岩含水层，由于深部洞穴塌坍而在地表形成一系列通向地下水面

的溶斗、落水洞与竖井，岩溶含水介质吸收降水的能力大为增强。通常条件下大气降水是面

状补给地下水的，但在强烈岩溶化地区，降水汇集到处于低洼的溶斗、落水洞等直接灌入，

短时间内即可顺畅地达到岩溶水水面。我国南方岩溶发育的地区，降水入渗系数可达 80％
以上，岩溶发育较差的我国北方，降水入渗系数也可达 30％以上。 
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图 12—7 岩溶介质中的地下水流动 

〔据 D．I．史密斯等〕 

（a）枯水季节；（b）洪水季节 

 在岩溶发育过程中，由于岩溶水系统不断扩大其汇水范围，力求降尽可能大区域内的水

纳入系统之中。并且随着含水介质岩溶发育，岩溶水水力坡度变小，水位大幅度下降，于是

原来成为岩溶水排世去路的河流往往反而成为地下可系的地上部分。整条河流转入地下在岩

溶化地区是屡见不鲜的。例如，我国湖北的清江在利川城东北通过一个大落水洞全部注入地

下。又如，多瑙河流经德国岩溶地区，一年中只有几个星期河中有水，其余时间里全部河水

漏失地下，补给 12km 以外的阿赫泉，然后汇入莱茵河。 
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图 12—8 含水介质不同的岩溶含水系统 

〔White，1988〕 

泉的动态比较 

    地下河系化的结果常常使数百甚至数千 km2 范围内降水构成一个统一的水系，由一个岩

溶泉或泉群集中排泄，泉流量常常可达 lm3/s 以上，洪水季节甚至可达 100m3/s 以上，是名

符其实的地下河。 
    在典型的岩溶化地区，灌入式的补给、畅通的径流与集中的排泄，加上岩溶含水介质的

空隙率（给水度）不大，决定着岩溶水水位动态变化非常强烈，在远离排泄区的地段，岩溶

水水位的变化可以高达数十米乃至数百米，变化迅速且缺乏滞后。泉的流量变化也很大。当

然，含水介质的性质对于岩溶泉的动态有很大影响。图 12—8 为美国宾夕法尼亚州的石头泉 
（Rock spring）及汤普逊泉（Thompson spring）在 1972 年 6 月间对当地暴雨的不同响应。

两泉面积相近（分别为 14.3km2 与 11.2km2），但前者为岩溶强烈发育的石灰岩组成的岩溶含

水系统，后者则是岩溶不发育的白云岩裂隙岩溶含水系统。 
    由于岩溶水集中排泄，系统范围大，而水力梯度较小。因此作为补给区的岩溶化山区，

岩溶水的埋藏深度常常可达数百米，又无泉水与地表水，即使在潮湿气候下，岩溶山区常常

也成为严重缺水的干旱地区。 

12．4  我国南北方岩溶及岩溶水的差异 

    以秦岭淮河为界，我国南方与北方的岩溶与岩溶水的发育都存在一系列差别。 
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    总的来讲，我国南方的岩溶发育比较充分，岩溶现象比较典型。地表可有峰丛、峰林、

溶蚀洼地、溶斗、落水洞、竖井等，地下多发育较为完整的地下河系。而在北方地表除可见

流水造成的溶沟外，少有塌坍造成的溶斗、落水洞等，地表多呈现常态的山形，而不呈峰林

状。至今在我国北方尚未发现形态完整的地下河系。 
    在岩溶含水介质方面，南方的岩溶含水介质常是高度管道化与强烈不均质的。相距很近

的两个钻孔，一个可能水量很大，另一个可能干涸无水。相比之下，北方岩溶含水介质要均

匀得多（溶蚀裂隙为主以及局部的岩溶管道）。以我国北方分布最广泛的奥陶系碳酸盐岩而

言，打水井的成功率相当高，很少因为含水介质的不均匀性而成为干井，我国南北方岩溶泉

的动态有明显区别。南方的岩溶泉对降水的响应十分灵敏，流量季节变化很大。最大流量比

最小流量大百倍以上（图 12—9）。 
    我国北方的岩溶大泉，汇水范围往往可达数干 km2，流量达数 m3/s，但其流量动态相当

稳定，例如山西洪洞广胜寺岩溶泉流量始终恒定于 4—5m3/s 之间（图 12—10）。 
    关于我国南北方岩溶与岩溶水差异的根本原因目前还没有一致的看法。我们相信，这是

一系列因素（地层岩性、构造、气候）的综合作用而导致两者含水介质不同所致。 
南方岩溶发育区多分布大套巨厚到块状的纯净碳酸盐岩，这类地层中多发育裸露型岩

溶。介质可溶性强，受到构造应力时易形成稀疏但宽大的裂隙。这是南方岩溶发育程度以及

不均质性大于北方的内在原因。北方岩溶区的碳酸盐岩一般成层较薄，常夹泥质与硅质夹层，

多与非可溶岩互层，因此多发育覆盖型岩溶。介质可溶性差，受到构造应力后容易形成密集、

均匀而短小的裂隙。 

 
图 12—9 云南喷水洞暗河流量动态曲线 

〔据云南第六地质队〕 

    南方岩溶含水系统在地质构造上多属较紧密的褶皱，尤其是向斜构造有利于水流汇集于

向斜核部集中流动，从许多地下河系都发育于向斜构造之中便可得知。北方的岩溶含水系统

几乎都以宽缓的向斜或单斜形式出现，除了排泄区以外，构造不利于水流的集中分布。 
气候也许是决定我国南北方岩溶与岩溶水不同的关键因素。我国南方气候湿热，雨量

大，植被、土壤发育，驱动岩溶发育的化学能与机械能的输入远较北方为强烈。即使以雨量

而言，北方年降水量通常为 400—700mm，南方年降雨量则在 1000—2000mm 之间，加以植

被、土壤的影响，南方的水的侵蚀能力远较北方为强。 
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图 12—10 山西洪洞广胜寺泉流量动态曲线 

〔据唐炽昌〕 

 
由于上述诸因素综合影响，南方岩溶的发育演化比较成熟，从而显式典型的岩溶水系

统的特色。 
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第十三章  地下水资源 

13．1  作为资源的地下水 

13．1．1  地表水与地下水的比较 

    资源是指自然界存在且可被人类利用的一切。地下水是一种宝贵的资源。 
    地下水资源是水资源的一个组成部分。地下水与大气水、地表水在水文循环过程中相互

转化，因此，一个地区的水资源是一个密切联系的有机整体。 
    作为资源的地下水，是能被人类所利用的一种物质。因此，它不仅具有自然属性，必然

还具有社会属性，在分析处理地下水资源问题时，必须注意到这一点〔柴崎达雄，1982〕。 
    作为资源，地下水具有一系列较地表水优越之处〔贝尔，1985〕。 
    （1）空间分布：地表水的分布局限于稀疏的水文网。地下水则在广阔的范围里普遍分

布。地下水在空间赋存上弥补了地表水分布的不均匀性，使自然界的水资源能够被人类利用

得更为充分。 
    （2）时间调节性：地表水循环迅速，其流量与水位在时间上变化显著，干旱半干旱地

区的地表水往往在急需用水的旱季断流；为了利用它往往需要筑坝建库以进行时间上的调

节。流动于岩土空隙中的地下水，受到含水介质的阻滞，循环速度远较地表水为缓慢；再加

上有利的地质结构能够储存地下水；因此，含水系统实际上是具有天然调节功能的地下水库。

地下水的这种时间调节性，对于干旱地区与干旱年份的供水尤为可贵。 
    （3）水质：只有水质符合一定要求的水才是可利用的资源。地表水容易受到污染使水

质恶化，水温变化大，有时还可能结冰。地下水在入渗与渗流过程中，由于岩层的过滤，水

质比较洁净，水温恒定，不容易被污染；当然，地下水一旦遭受污染后，再度净化要比地表

水困难得多。 
    （4）可利用性：利用地表水一般需进行水质处理，往往需要在某些地段修建水工建筑

物以导流引水或蓄水调节，然后再用管道输送到用水地段。因此，利用地表水的一次性投资

大，一个地区的各个用水单位需要统筹修建供水工程设施。地下水分布广，且含水层起着输

布水的作用。利用时不需要修建集中的水工设施，一般也不需铺设引水管道，不需要处理水

质；每个用户可以打井从含水层直接抽取需用的水，一次性投资低，且可随需水量增加而逐

步增加水井。然而，为了把地下水提升到地表要消耗能量，运用费用较高；不适当地开发利

用地下水会造成严重的环境问题；由于用户分散打井取水，地下水的管理较地表水为困难。 

13．1．2  地下水资源概念的演变 

    作为资源，地下水主要用于供水，而对供水水源的一个基本要求是：能够持续而稳定地

供应某一数量的水。这就要求含水系统能够获得外界水的足够补充，并在含水系统中经常保

持一定水量。 
在相当长一个时期中，人们对地下水的需求不大，开采地下水的规模小，地下水总是

能够满足持续而稳定地供应某一定水量的要求。于是，人们在头脑中把地下水看作是“取之

不尽，用之不竭”的，并没有意识到地下水是一种数量有限的资源。随着人口增长与生产力

的发展，人们对地下水的需求增加，首先是在一些缺乏地表水的干旱半干旱地区，大量而集
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中地开采地下水，很快引起区域性水位下降，出现地下水资源涸竭的现实威胁。这时，人们

才逐渐认识到，地下水是一种数量有限、值得珍贵的资源，必须查明其数量，有计划地开发

利用。 
为了避免地下水位不断下降，开始时只是限制水井的井距、深度与采水量。显然，这

样做并不能解决问题。1915 年在美国首次提出以含水层或地下水盆地（含水系统）为单元

的安全抽水量的概念：“所谓安全抽水量，是在不致引起含水层发生危险的涸竭的情况下，

能正常而持续地抽水的界限水量”〔转引自柴崎达雄，1982〕。上述定义隐含的意思是：某一

含水层或含水系统的地下水开采量不应超过其补给量。后采，人们又发现，开采地下水会引

起诸如地面沉降、海水入侵、咸水入侵等造成巨大经济损失的环境损害。于是，地下水盆地

安全抽水量（safe yield of groundwater basin）的定义又被修改为：“能从某一地下水盆地中

连续地、不至于引起不良结果地抽取的地下水量〔转引自柴崎达雄，1982〕。人们利用资源

是为了获得利益。如果开发地下水造成的损失大于利益，当然是不可取的。因此，允许利用

的地下水资源量，不仅受到自然条件的制约，还受到技术、经济、社会乃至法律条件的制约。 

13．2  地下水资源的特征 

    地下水资源具有系统性，可恢复性及调节性。 

13．2．1 地下水资源的系统性 

    地表水可以直接观察，所以地表水的系统性很容易被人们所理解：降水落到地表，汇入

细小的支流，逐级汇入较大的支流，最终汇入干流，这就形成一个水系。一个水系占有某一

流域。地表水资源总是按水系进行计算，并按水系进行规划利用的。 
    其实，地下水资源也是按系统形成与分布的，这个系统就是含水系统。前已述及，存在

于同一含水系统中的水是个统一的整体，在含水系统的任一部分注入或排除水量，其影响均

将波及整个含水系统。而某一含水系统可以长期持续作为供水水源利用的地下水资源，原则

上等于它所获得的补给量。不论在同一个含水系统中打井的地下水用户有多少，所能开采的

地下水量的总和原则上不应超过此系统的补给量。这就是说，应当以含水系统为单元，统一

评价及规划利用地下水资源。 
    由于含水系统存在于地下，不像地表水系那样可以直接观察到，人们往往不自觉地忽略

地下水资源发育与分布的系统性，而以集中采水的水源地作为计算单元；后者往往只是含水

系统的一个部分，有时甚至跨越若干含水系统。对处于同一含水系统的若干水源地分别求算

其可开采利用水量，会造成水量重复计算；按这样的水量各自为政地开采地下水，必然超过

含水系统的补给量，而造成区域性地下水位持续下降。 
    需要注意的是，有时在一个含水系统内同时进行供水与排水（例如为采矿进行矿坑排

水），这时，供水与排水必须统筹考虑，供水开采加上排水抽取的水量的总和不应超过含水

系统的补给量。 
    只有正确地认识到地下水资源的系统性，按照含水系统计算地下水资源，并以含水系统

或相对隔水层妨碍它与外界发生水力联系，水的循环交替缓慢。愈往深部的承压含水层，循

环的距离愈长，流径的相对隔水层愈多，与外界的联系愈微弱，更新再生愈慢。深部承压水

的平均贮留时间可以达到数千年甚至数万年。被良好隔水层圈闭的构造封闭条件下的承压含

水系统，与外界不发生水力联系，赋存着地质历史时期形成的地下水。这种情况下的地下水

乃是不可再生的资源（图 8—5e）。 
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    一个含水系统能够长期持续供应的水量，原则上等于其从外界获得的补给量。因此，从

供水角度出发，地下水资源的可恢复性是其长期持续供水的保证。即使是规模巨大、储存水

量十分丰富的含水系统，如果赋存其中的水不具有可恢复性，则储存水量将逐渐消耗，最终

供水无以为继。不可再生的地下水资源就像油田中的石油一样，经过一定年限的开采便不复

存在。华北平原深层孔隙承压水资源实际上恢复再生能力很差，但是由于其含水层厚度大，

渗透性好，水头高，单井出水量大，人们对其资源潜力抱有很大期望，认为它“资源丰富”。

集中开采几年以后，深层孔隙承压水形成大面积的区域性地下水位下降漏斗。漏斗中心达到

数十米，并且每年大致以 1—2m 的速率下降，井的出水量不断减少，甚至吊泵断流。这时

人们才普遍接受“华北平原深层孔隙承压水资源贫乏”的结论。产生这一失误的原因是人们

只看到深层孔隙承压水丰富的储存资源，而没有同时注意它不良的恢复再生能力，或者对其

恢复再生能力估计过高。 

13．3  地下水资源分类及其供水意义 

13．3．1  地下水资源分类 

    进行地下水资源分类，既要考虑地下水本身的特性，又要考虑供水的要求。 
    地下水含水系统经常与外界发生水量交换，每年接受一定补给量，并给出一定排泄量；

与此同时，在含水系统中经常保持一定的水量。由此可知，对于一个含水系统，有着性质不

同的两类水量：一类是经常与外界交换的水量，另一类是保持于含水系统中的水量；我们把

前者称为补给资源，把后者称为储存资源。 
    补给资源是含水系统可以恢复再生的水量，这一水量年复一年更新再生。由于气候变化，

含水系统每年获得的补给量与给出的排泄量是有变化的，但从多年平均的角度看，某一含水

系统多年平均的补给量与排泄量相等，其多年平均的年补给量是个定值。因此，我们定义含

水系统的地下水多年平均年补给量为其补给资源量，其单位为 m3/a。 
    储存资源是含水系统在地质历史时期积累保存下来的水量。我们定义含水系统地下水多

年平均低水位以下的重力水体积为其储存资源量，其单位是 m3。 
    补给资源与储存资源的关系也许可以用工资与存款来比拟，前者是经常性的收入，后者

是长期积累而成的。 
    为了满足生活与生产的需要，对供水水源的基本要求是持续而均衡地供应某一数量的

水。因此，作为供水水源的含水系统，必须同时有一定数量的补给资源与储存资源。补给资

源可以保持供水的长期持续，储存资源则保证供水的均衡稳定。 

13．3．2  地下水储存资源及其供水意义 

    在正常的供水实践中，被消耗利用的水量乃是补给资源，并不消耗储存资源。在干旱季

节与年份动用部分储存资源是为了调节供水水量使之在时间上保持稳定均衡。被动用的那部

分储存资源原则上应当在一定时期内予以偿补；这样才能经常保持含水系统的调节能力，长

期保证供水的均衡稳定。从实质上说，动用储存资源并非消耗，而是暂时借用这一部分水量。

从几个方面讲，储存资源都不宜于长期消耗。首先，储存资源是一次性的水量，消耗一些就

减少一些，最终必有涸竭导致赖以供水的生活与生产无以为继的一天。其次，随着储存资源

消耗，含水系统的调节能力也随之降低；储存资源消耗过多，含水系统的调节能力降低，供
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水能力也将受到损害。第三，储存资源的动用伴随着地下水位下降，提水的能量消耗上升，

提水机具需要不断更新，并将引起地面沉降、水质恶化等环境损害；动用储存资源要付出必

要的经济与环境方面的代价。短期的适当地动用储存资源是保证供水均衡的需要。但是，长

期以消耗储存资源弥补供水水量的不足，无异于饮鸩止渴，是不可取的。 

13．3．3  地下水补给资源及其供水意义 

    从上面的讨论可知，含水系统的补给资源保证着作为供水水源所能长期持续提供的水

量。含水系统作为供水水源的规模是取决于其补给资源的大小的。 
    实际上的问题要比上面所说的复杂。一方面，含水系统开采时水文地质条件发生变化，

其补给量可能大于或小于天然条件下的补给量。另方面，开采地下水引起的环境损害制约着

含水系统的开采量，含水系统实际供应的水量很可能会小于其天然补给量。 
    开采时人工采水代替原有各种天然排泄（如泉的出露，向地表水泄流，向大气蒸发）成

为新的排泄去路，同时使地下水位下降。当地下水位的下降波及地表水体时，原先作为排泄

去路的地表水体反过来成为地下水新的补给来源，含水系统便获得增补的补给资源（相应地，

本区地表水资源减少了地下水泄流及向地下水补给的量），含水系统的允许开采量可能大于

其天然补给量。当开采地下水后含水系统原来的天然排泄仍有部分保持（如仍有部分泉保留，

或地下水位下降不深处仍有蒸发消耗），则开采条件下的补给量便小于天然条件下的补给资

源。允许开采的水量也就小于其补给资源了。再如，开采地下水灌溉农田，会使该地区农作

物的产量或复种指数提高，农作物很可能将消耗更多的土壤水于叶面蒸腾。包气带水分亏缺

增大，降水转化为地下水的份额便变小。含水系统获得的补给量便小于其天然条件下的补给

资源。 
    开采地下水引起各种环境损害时，这时更不能简单地根据补给资源确定允许开采量，必

须在开采地下水获得的利益与环境损害造成的损失之间进行权衡，这种条件下允许开采量的

确定是一个非常复杂的问题。 
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第十四章  地下水与环境 

14．1 生态环境系统的特性 

    支持着人类生存与发展的生态环境是超级复杂系统，构成相互联系、相互作用与相互制

约的一个整体。在自然条件下，生态环境处于相对稳定的动平衡状态，除了少数例外（如地

震、火山），它的变化从人类角度来看是相当缓慢的。 
    但是，人口的急剧增长以及科技的高度发达两者的叠合，使人类具有前所未有的干预自

然环境的强大力量；这种力量在很多情况下已远远超出了生态环境系统自身的调节能力，而

使生态环境发生显著变化。例如，本世纪 30 年代，美国由于大规模垦荒造成植被破坏，土

壤裸露。1934 年 5 月，持续 4 天的风暴……，把 3×l08t 土壤运送了 1500 英里，纽约、巴

尔的摩和华盛顿遮暗了 5 小时。……尘土使天空变黑，以致小鸡误以为是夜晚，纷纷进窝。

一年之内，俄克拉何马州共计有 102 次尘暴；北达科他州 8 个月中报道了 300 次……〔古迪，

1989〕。这就是举世震惊的美国由于垦荒引起的“黑风暴”。再如，由于燃烧矿物燃料，全世

界每年排放的二氧化碳总量达 53×108t。大气中二氧化碳浓度由 19 世纪中叶的 290ppm，上

升到 1980 年的 338ppm，由此产生的温室效应，引起了对全球气候变暖的忧虑〔何妙福等，

1991〕。 
    生态环境具有整体性，组成它的各个子系统之间相互作用、相互依存，改变其中任一部

分，会引起整个生态环境系统的链式连锁反应。人们在某一方面采取的行动，可能在完全意

想不到的方面得到反响。人们所采取的从局部来看合理的行动，有可能对整个生态系统带来

灾难性后果。例如，为了利用能源燃烧矿物燃料，导致大气 CO2 浓度上升，温室效应使全

球气候变暖，极地冰雪融化，导致海平面上升，这就会意想不到地影响到地下水——滨海地

带海水入侵淡地下水，滨海地下水位上升造成土壤沼泽化与盐渍化等。 
    相对于人类的不利干扰，生态环境的退化往往具有滞后性。例如，燃烧矿物燃料引起温

室效应是在上百年内积累并于近年被发现的。又如，地下水的污染往往难以及时觉察，一旦

发现，污染已成事实，治理相当困难。 
    生态环境的退化具有不可逆性。外界的干扰较小时，依靠其内在调节机制，环境系统仍

能保持稳定；但当外界的干扰超过某一临界值时，生态环境系统的退化将不可逆转或难以逆

转的。例如，过量开采孔隙承压水会引起地面沉降，即使地下水位复原，由于粘性土释水造

成的那部分地面沉降将是永久性的。 
    生态环境系统的整体性，退化的滞后性与不可逆性，决定了生态环境问题格外敏感与复

杂。因此，人们在采取任何可能影响生态环境的行动之前，必须三思而后行。人们必须认真

地去把握生态环境的演化规律，正确地预测人类活动对生态环境的可能影响，谨慎地规范自

己的行为，以促成人与环境的协调适应。 
    生态环境在现代之所以成为严重的问题，这与人类不能正确地理解人与自然的关系有

关。 
    原始时代，人类的生产力很低，对大自然很少了解，几乎没有干预自然的能力。雷鸣电

闪，火山地震，洪灾火灾，都使人类不由自主地畏惧、崇拜自然，臣服为大自然的奴隶。 
    随着人类生产能力与科学技术的发展，自然的一些秘密被人们所认识，人们干预自然的

能力加强。在取得若干成功之后，人类一改原来在大自然前卑躬屈膝的态度，走向另一极端，

想作大自然的主人，提出了征服大自然的口号。正是在这种口号下，人类破坏了生态环境的

原有平衡，造成大气污染，水土污染，使森林与田野成为沙漠，水旱灾害频发，甚至出现了



               中国地质大学（武汉）环境学院  《水文地质学基础》课程组 150

温室效应、臭氧层破坏等全球性环境问题，人类造成的环境损害反过来威胁着人类的生存，

降低了人类的生活质量。 
    人类本身就是大自然的一个组成部分，人类与大自然是互相依赖的，人不应当妄想征服

大自然。人类与自然不是主人与奴隶的关系，而是休戚与共的朋友。为了自身的生存与发展，

人类必须保护与改善自然环境，使人类与自然协调发展。 
    到了人类活动几乎波及全球的今天，企图恢复原始状态的保持自然的平衡这是不切实际

的。现在人们应当做的乃是，在掌握自然规律的基础上，顺应自然规律，建立起新的有利于

人类与自然协调发展的人工——自然复合系统。运行良好的农业系统、人工森林系统等便是

成功的范例。 

14．2  作为环境敏感因子的地下水 

    地下水是生态环境系统的重要子系统。它之所以成为生态环境系统的敏感因子，有多方

面的原因。 
    地下水广泛分布于地壳中，与岩石圈、大气圈、水圈与生物圈有着千丝万缕的联系。地

下水流动易变。它是多个动平衡系统的组成部分：首先，地下水与大气水、地表水共同构成

水循环系统；其次，地下水与其赋存的岩土共同构成力学平衡系统；最后，地下水形成一个

处于动平衡状态的渗流场。 
    人类活动使某一范围地下水数量与能量发生明显变化时，地下水参与的水循环动态平

衡，岩（土）水力学动态平衡与地下水流场动态平衡均遭受破坏，产生一系列链式连锁反应。 
    人类活动对地下水的干扰，既可以产生有利于人类的影响，也可以产生不利于人类的影

响，在这里我们着重讨论后者。 
    人类对地下水的不利影响通过三个方面发生：过量开发或排除地下水，过量补充地下水

以及污染物进入地下水。其中前两者都会引起水文循环，渗流场及水岩（土）力学平衡的破

坏，造成一系列不良后果（图 14—1）。 

14．3  过量开发与排除地下水引起的环境退化 

    过量开发或排除地下水，造成地下水位深降，会引起一系列严重的环境退化现象。 
    我国华北平原，60 年代以前很少开采地下水，不少地方的孔隙承压水井孔可以自喷。

70 年代起大量开采，开采量超过补给量，地下水位迅速下降，孔隙承压含水系统地下水位

下降漏斗的面积往往达到数干 km2，漏斗中心水位深达 80m，并且每年以 1m 到数 m 的速度

下降。地下水位迅速下降，不得不经常更新提水工具，大量较浅的井报废，并使采水的能耗

大增。大型矿山因采矿需要而将大范围地下水疏干，也会造成类似的后果。 
地下水是水文循环的重要环节，过量开采地下水，首先破坏了原有的水文循环。地下

水集中排泄形成大泉，常构成名胜古迹的精华，由于地下水位深降，千古传颂的名泉（如济

南的趵突泉、太原的晋祠泉）或不复存在，或成了涓涓细流。由于地下水位深降，由地下水

供应的河水基流也减少以至消失，干旱半干旱地区的地表径流也随之衰减。 
    地下水位降低还会使由浅埋地下水所维持的沼泽湿地被疏干。作为水栖候鸟及某些野生

动物如河狸、水獭、麋鹿栖息地的湿地的衰亡，意味着有关生物群的消亡。 
半干旱地区，尤其是干旱地区的平原盆地区，地下水位下降，包气带变厚同时水分供

应不足，导致植被衰退；表土裸露且缺乏水分粘结，易遭风蚀，造成土地沙化；最终，依靠

植物为生的野生动物也随之衰减，导致生态全面退化。 
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图 14—1 与地下水有关的环境退化 

    充盈于岩土空隙中的地下水，与岩土共同构成一个力学平衡系统，孔隙水压力与岩石骨

架的有效应力共同与总应力相平衡。开采地下水引起水位下降后，由于孔隙水压力降低，而

总应力未变，故有效应力增加，岩土骨架将因此发生释水压密。砂砾层基本呈弹性变形，地

下水位复原时地层回弹；而粘性土层则为塑性变形，地下水位恢复时粘性土层的压密基本不

再回弹。因此，开采孔隙承压含水系统会导致土层压密，相应地在地表表现为地面沉降，即

地形标高的降低。抽汲地下水引起的地面沉降国内外都很普遍。我国上海、天津、宁波、西

安等城市均有发现。上海 1922—1965 年，地面沉降最大累计值为 2.37m。地面沉降会造成

建筑物破坏，管道损坏，桥空减少，道路破坏等，在沿海地区则意味着陆地的损失。日本东

京三角洲在 1961—1970 年间抽取地下水 3.6×l08t，而为克服地面沉降造成的危害，每抽取

1t 水所支付的费用竟达 230 日元之多〔柴崎达雄，1982〕。而陆地损失则更是无法弥补的。 
    地下水位下降引起粘性土压密释水时，还会使地下水水质发生变化。赋存于粘性土中的

水通常不易与外界发生交换。但当粘性土压密释水时，粘性土中水的某些组分也随之进入含

水层。例如河北东部平原深层孔隙地下水中氟含量的高值中心正与区域地下水位下降漏斗中

心吻合；在时间上，随着开采量增加，地下水位下降，地面沉降量增大，深层水中氟离子也

随之增大。根据空间与时间上的比较，说明深层孔隙水中对人体有害的氟主要是伴随粘性土

释水压密而进入含水层的〔张瑞成，1991〕。 
    上覆松散沉积物的岩溶化岩层分布区，当抽排岩溶水使其水位低于松散沉积物时，由于

失去水的浮托力的支撑，在下部隐藏有溶洞处，松散沉积物会坍落于洞穴中，在地表形成大

量塌陷洼坑和漏斗。例如，广东凡口铅锌矿因采矿疏干降低地下水，造成地面塌陷 1440 余

处，建筑物、农田以及铁路、公路均遭破坏。 
    天然条件下地下水形成相对稳定的地下水流动系统。地下水开采中心构成新的势汇后，

会形成流线指向开采中心的新的地下水流动系统。如果离海不远，原来由陆地指向海洋的流

线将因开采影响转而由海洋指向陆地，海水将入侵淡水含水系统。例如，山东莱州市 1976
年仅有零星的海水入侵，1987 年海水入侵范围已达 196.2km2，海水入侵与地下水开采有关

〔薛禹群等，1992〕。同样，开采淡水含水层也可导致周围咸水的入侵。 

人 类 的 活 动 对 地 下 水 的 影 响 
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14．4  过量补充地下水引起的环境退化 

    不但过量抽排地下水会引起环境退化，过量补充地下水也会破坏有地下水参加的各种平

衡，导致环境退化。   
修建水库，利用地表水进行灌溉，跨流域调入外来水源，都会使地下水获得比天然条

件下更多的补给，引起有关的环境问题。 
    过量补充地下水引起地下水位上升，当平原盆地中地下水上升，使其毛细饱和带达到地

表时，便引起土壤的次生沼泽化，原有的农业生产、建筑物、道路等均将受到损害。 
    前面我们曾提到，地下水位下降疏干沼泽地引起环境退化。为什么在这里又把土地沼泽

化称之为环境退化呢？自然环境是指人类生存与发展的自然条件的总和，在与环境长期共处

中，人们已形成一定的与环境相适应的生活方式与生产模式。因此，凡是环境发生与当地人

们现有的生活方式与生产模式不相适应的变化，都可归之为环境退化。试设想，若是全球现

有的气候分带发生重大变化，将会给人们的生活与生产带来多少问题。 
    在干旱、半干旱平原盆地中，过量补充地下水引起地下水位上升会使蒸发浓缩作用加强，

引起土壤盐渍化及地下水咸化。50 年代后期，华北平原不合理地进行地表水灌溉与拦蓄降

水，曾使地下水位普遍抬升而土壤次土盐渍化严重发展。 
    过量补充地下水使地下水位上升，也会破坏水岩（土）力学平衡。此时孔隙水压力增大，

有效应力便随之降低，往往导致斜坡土石体失稳。当滑坡体的潜在滑动面上孔隙水压力上升

时，有利于滑动面的破裂与滑动，这就是雨季滑坡容易发生的主要原因之一。水库回水往往

使大范围地下水位上升，该范围内斜坡失稳，会触发滑坡与崩坍。 
    对于有裂隙的岩体，地下水位上升普遍使裂隙中孔隙水压力上升。在直立裂隙中，孔隙

水压力升高等于给岩体增加一个指向临空面的推力；对于倾斜与水平的裂隙，孔隙水压力升

高使有效应力降低，抵抗裂隙移动的摩擦力也随之降低。增加的孔隙水压力在上述两类裂隙

同时存在的情况下将促使岩石斜坡崩坍〔弗里泽等，1987〕。 
    水库诱发地震是过量补充地下水引起的一种环境问题。例如我国新丰江水库修建后曾引

发 6.1 级地震，造成数人死亡，数千间房屋破坏，水库边坡发生崩坍、滑坡与出现大裂缝。

修建水库之所以诱发地震，简单地说是由于库水增加了活动断裂的孔隙水压力，使断层面的

抗剪强度减少，地应力易于使断裂滑动而引发地震。 

14．5  过度开发水资源引起环境退化的实例 

    在第十章中我们作为实例分析了甘肃河西走廊石羊河流域的孔隙水系统，并指出这一孔

隙水系统在沉积物与水流上都是连续统一的。这里的地表水与地下水，上游的水与下游的水

都属于同一系统。在此我们要进一步分析本区在过度开发水资源条件下所引起的环境退化

〔张惠昌等，1991；范锡朋，1990〕。   
历史上石羊河流域根据其自然条件建立了如下灌溉格局：山前洪积扇的河水灌溉带，细

土平原溢出带的泉水灌溉带，细土平原下部的河水、泉水混合灌溉带。 
    60 年代以来，在山区修建水库和对地表渠系采取防渗措施，使石羊河流域的地下水补

给量大幅度减少，溢出带的泉水逐年削减。于是只好在原来的泉水灌溉带打井取水以补灌溉

水源之不足，最后泉灌区完全被井灌区所代替。细土平原下游原来的泉水河水混灌带也因来

水减少，井灌增加，成为井、泉、河水混灌带。总之，除了山前洪积扇地区仍保持河水灌溉

外，其余地方普遍打井取水。50 年代时，地下水开采量为零，地下水补给量为 12.8×108m3/a，
其中以泉水形式溢出者为 8.36×108m3/a。到了近年，由于河渠入渗减少，地下水补给量降
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到 9.31×108m3/a（为原来的 73％），其中以泉水形式溢出者为 3.89×108m3/a（为原有泉水

量的 46％）。以井开采的地下水量为 6.99×108m3/a。目前地下水利用量（含井开采量与泉水

利用量）总计为 10.88×108m3/a。每年地下水排泄量超过地下水补给量达 1.57×108m3/a。因

此，历年来地下水位不断下降。近 20 年来地下水位下降速率为 0.3—0.9m/a，累计下降 6—
20m。 
    强烈开采使地下水咸化，与 1975 年前比较，1975 年以后有 57.3％井点的地下水矿化度

升高 0.1—1g/L，最高的升幅为 1.77g/L。 
    由于灌溉用地下水中有近 50％为矿化度大于 2g 儿的咸水，故灌溉使土壤累盐。再加上

部分土地由于缺乏淡水灌溉而弃耕，在强烈蒸发作用下表层累盐，盐渍化土地面积达 19.28
万亩。 
    地下水位下降与土壤盐渍化又加速了土地沙化。地下水位下降使起防砂固砂作用的灌丛

植被衰亡，为流砂所覆盖；林木也有 2/3 的面积因此而衰退。由于缺乏水源或因土地盐碱而

弃耕的土地，土壤水分极低，缺乏植被保护，极易遭受风蚀，砂粒就近堆积为砂丘。绿洲边

缘与内部的砂丘以每年数米的速度推进。1983 年民勤绿洲就有 7.8 万亩已播种的土地因流砂

前移而被压埋。 
    石羊河流域生态环境全面退化的根本原因是过度开发水资源，加上开发方式的不合理，

破坏了原有的地表水与地下水，上游水与下游水相互转化的天然平衡。人们片面追求局部的

短期的经济效益，而酿成了生态环境全面退化的恶果。如不及时改变，最终将导致本区的农

牧业生产无以为继。 

14．6  地下水污染 

    在人为影响下，地下水的物理、化学或生物特性发生不利于人类生活或生产的变化，称

为地下水污染。地下水污染达到一定程度，便不合乎供水水源的要求。当然，对于不同用途

的地下水，污染标准是不同的。 
    地下水污染意味着可以利用的宝贵的地下水资源的减少。不仅如此，地下水的污染很不

容易及时发现。一旦发现，其后果也难以消除。 
    地下水污染与地表水污染不同。污染物质进入地下含水层及在其中运移的速度都很缓

慢，若不进行专门监测，往往在发现时，地下水污染已达到相当严重的程度。地表水循环流

动迅速，只要排除污染源，水质能在短期内改善净化。地下水由于循环交替缓慢，即使排除

污染源，已经进入地下水的污染物质，将在含水层中长期滞留；随着地下水流动，污染范围

还将不断扩展。因此，要使已经污染的含水层自然净化，往往需要很长的时间（几十、几百

甚至几千年）；如果采取打井抽汲污染水的方法消除污染，则要付出相当大的代价。1986 年

4 月，前苏联切尔诺贝利核反应堆发生事故后，首先采取的措施之一就是将核污染物质与含

水层隔离。之所以这样做，正是考虑到了一旦污染地下水将酿成难以消除的不良后果。保护

地下水免于污染，是环境保护的一项重要内容。 
    污染物质主要来源于生活污水与垃圾、工业污水与废渣以及农用肥料与农药。随着人口

急剧增长与工农业发展，产生的污染物质数量十分巨大。全球几乎找不出不受污染的净地。

据报道，南极企鹅体内已检出滴滴涕，两极冰雪的铅浓度在逐年增加〔区永和，1988〕。据

国家环保局资料，我国每天的污水排放量约 108m3〔汪民等，1991〕。我国 50 个城市调查，

发现其中 45 个城市的地下水已不同程度地受到硝酸盐、酚、氰、有机磷等的污染，包头市

受氰化物污染的面积达 162km2。 
    污染物质可通过不同途径污染地下水。雨水淋滤堆放在地面的垃圾与废渣中的有毒物质

进入含水层。污水排入河湖坑塘，再渗入补给含水层。利用污水灌溉农田，但处理不当时，
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可使大范围的地下水受污染。止水不良的井孔，会将浅部的污染水导向深层。废气溶解于大

气降水，形成酸雨，也可补给污染地下水。 
    污染物质能否进入含水层取决于地质、水文地质条件。显然，承压含水层由于上部有隔

水顶板，只要污染源不分布在补给区，就不会污染地下水。如果承压含水层的顶板为厚度不

大的弱透水层，污染物则有可能通过顶板进入含水层。潜水含水层到处可以接受补给，污染

的危险性取决于包气带的岩性与厚度。包气带中的细小颗粒可以滤去或吸附某些污染物质。

土壤中的微生物则能将许多有机物分解为无害的产物（如 H2O、CO2 等）。因此，颗粒细小

且厚度较大的包气带构成良好的天然净水器。根据这个原理，人们如果正确地用污水灌溉农

田不会引起地下水污染。近年来还发展了将污水间歇地通过粉细砂包气带下渗以达到污水

净，化目的的“污水快速渗滤”方法〔汪民等，1991〕。粗颗粒的砾石没有过滤净化作用。

裂隙岩层也缺乏过滤净化能力。岩溶含水层通道宽大，很容易遭受污染。 
    在分析污染物质的影响时，要仔细分析污染源与地下水流动系统的关系：污染源处于流

动系统的什么部位，污染源处于哪一级流动系统。当污染源分布于流动系统的补给区时，随

着时间延续，污染物质将沿流线从补给区向排泄区逐渐扩展，最终可波及整个流动系统。即

使将污染源移走，在污染物质最终由排泄区泄出之前，污染影响将持续存在。污染源分布于

排泄区，污染影响的范围比较局限，污染源一旦排除，地下水很快便可净化。当然，当人为

地抽取或补充地下水形成新的势源或势汇时，流动系统将发生变化，原来的排泄区可能转化

为补给区。因此，在分析时不仅要考虑天然条件，还要预测人类活动的影响。污染源分布于

不同等级的流动系统，污染影响也不相同。污染源分布在局部流动系统中时，由于局部流动

系统深度不大，规模小，水的交替循环快，短期内污染影响可以波及整个流动系统；但在去

除污染源后，自然净化也快，数月到数年即可消除污染影响。区域流动系统影响范围深大，

流程长而流速小，水的交替循环缓慢；在其范围内存在污染源时，污染物质的扩展缓慢，但

如有足够的时间，污染影响可以波及相当广大的范围；区域流动系统遭受污染后，即使将污

染源排除以后，污染影响仍将持续相当长的时间，自然净化期可以长达数百年乃至数千年。

污染后再治理相当困难，有时甚至是不可能的。 
    为了避免地下水遭受污染，首先要控制污染源，力求污染物质经处理后再行排放。其次，

要根据岩性以及地下水流动系统分析污染条件，尽量将可能发生污染的工矿企业安置在不易

污染地下水的部位。 
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第十五章  水文地质学研究方法 

15．1  作为自然历史与人为作用产物的地下水 

    地下水是自然历史的产物，俄罗斯与前苏联的学者曾多次阐述过这一思想。考虑到当前

人类活动已经对地下水产生了强烈影响，也许我们可以说，地下水是自然历史与人类活动的

产物。 
    所谓地下水是自然历史的产物就是指地下水是在与其环境（岩石圈、大气圈、水圈、生

物圈）长期相互作用下形成与演化的。我们知道，地球上的水就是几十亿年来在地球层圈分

异过程中，由地球深部逸出并不断演化形成的〔中国大百科全书·大气科学·海洋科学·水

文科学，1987〕。处于不同自然地理与地质条件下，各种影响因素都给地下水打上了一定烙

印。因此，用历史的发展的观点去揭示地下水与其环境之间的成因联系是非常必要的。 
    本世纪中叶以来，人类活动对地下水形成过程的影响变得如此强大，以至我们已经很难

在地球上找到完全处于天然状态下的地下水了。这种情况下，对地下水的历史成因分析的重

要性不仅没有减少，反而更增加了。这是因为，只有通过历史成因分析，把握地下水在天然

状态下的演变规律与内在机制，才能够正确地评估人为影响的作用，可靠地预测在天然作用

与各种人为作用复合影响下地下水的演变趋势，采取正确的调控地下水的措施，从而达到合

理利用与有效防范地下水的目的。 
    如果我们不是这样地提出与认识问题，脱离地下水的环境，割裂地下水与环境（包括人

为因素）相互作用的历史，孤立静止地研究地下水，就不可能真正把握地下水的形成与分布

规律，就不可能切实有效地解决各种与地下水有关的实际问题。在实际工作中，忽视对地下

水及其环境的相互作用进行历史的成因的分析，从而导致工作失败的事例是屡见不鲜的。 
    地质环境既是地下水赋存与循环的空间，又是地下水获得一定的物理与化学性质的场

所。因此，对一个地区地下水的研究应当从回溯该区的地质历史开始，以查明区域地质历史

对地下水水量与水质形成与分布的控制作用。忽视从地质成因角度分析地下水是经常出现的

一种偏向，认为水文地质工作者反正搞的是水，又不是搞地质，知道哪些地层透水，哪些地

层隔水也就足够了。实际上，要想真正掌握地下水形成与分布的规律，必须花大力气首先研

究它的地质环境。有经验的水文地质工作者往往在研究地质上所用的工作量远比研究水来得

多。当然，如果在地质分析上下了功夫，但是忘记了出发点是查明地下水形成与分布，这也

是不对的。上述这两种偏向的实质，都是割裂了地下水与地质环境之间的内在联系。下面我

们略举数例加以说明。 
    在水文地质调查中，岩层含水性的研究相当于地质研究中标准地层剖面的建立，是一项

基础性工作。确定基岩含水性时，我们常常可以看到这样的做法：根据地层的岩性及裂隙、

岩溶发育情况以及泉的流量与钻孔涌水量资料，确定研究区内哪些是隔水层，哪些是含水层

以及含水层的富水程度（有的还要简单，只是根据井、泉资料确定隔水层、含水层及含水层

富水程度）。这样做就是犯了不进行地质成因分析的毛病。 
    对于沉积岩，应当从分析沉积环境与沉积旋回着手，从成因上阐明岩性的垂向与水平变

化规律。其次则分析不同部位不同岩性受到构造应力后的变形规律（对于可溶岩还要回溯地

质历史时期的水流状况）。将上述理论分析的结果与裂隙、岩溶以及井、泉资料结合起来，

从事物内在联系的高度上进行岩层含水性评价。例如，不仅只是划分隔水层与含水层，还要

确定哪些是顺层透水、垂向隔水的岩层；确定哪些是一般情况下隔水或弱透水，在应力集中

部位可成为良好含水层；若干被隔水层分隔的含水层，由于某一方向上的岩性变化而构成统
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一含水层等等。这样做就能充分利用地质成因分析得到的信息去弥补其它实际资料的不足。

并且对缺乏天然与人工露头的掩埋区的岩层含水性作出有根据的推断。 
    对于侵入岩浆岩应当区分不同侵入期，并对各侵入期的岩浆岩进行岩相分带，分析成岩

过程及后期构造变动时裂隙发育规律。 
    对于喷发岩，要确定其每一期喷发时处于不同部位的亚层由于冷凝条件不同而裂隙发育

不同的规律。 
    在基岩山区与山间盆地，地质构造往往对地下水的形成与分布起着控制作用。大的断裂

常常使两侧的岩性、构造、地貌产生很大差异，从而决定了地下水形成与分布的格局，成为

地下水分区的天然边界。回溯构造发育史，分析研究区褶皱与断裂的型式，往往是解决基岩

地区水文地质问题的关键。 
    对平原地区来说，第四纪地质的研究，是搞清地下水形成与分布条件的关键。如果把平

原地下水调查仅仅局限于确定含水砂层的分布，那就太狭窄了。必须研究第四纪沉积物的年

代及成因类型，对平原沉积物的岩性结构建立正确的概念。同样是砂层，冲积成因与湖积成

因的不仅几何形态不同，并且其中地下水的形成条件也不相同。厚度大，延展远的湖积砂层

中，地下水的补给、循环条件，往往要比厚度较小的冲积砂层差得多，因而资源条件也不一

样。 
    即使在解决平原地下水的问题时，也应对山前以至邻接的山区进行必要的研究。山前地

区第四纪沉积出露于地表，便于研究不同时代与成因类型沉积物的特征及其间的关系。平原

第四纪地质研究，正是通过山前观察到的现象，与平原内部钻孔所取得的资料进行分析对比，

才得以完成的。平原沉积物来源于山区的剥蚀，因此，需要分析山区现代及古代水文网的演

化历史以及物质来源。观察山区与平原的接触关系，对于分析平原地下水的补给，也是必不

可少的。 
    平原深部基底构造以及新构造运动特征，是控制平原第四纪沉积规律的重要根据，水文

地质人员还必须进行这方面的研究。 
    地貌乃是一个地区内外力综合作用的产物。在山区，它反映了岩性、地质构造与地形的

成因联系；平原中，则在某种程度上反映岩性结构与地形的成因联系。很自然，地貌对地下

水的补给，径流与排泄，以至水量水质的变化，都有相当大的控制作用。例如，强烈隆起、

水文网深切的水平地层组成的山区、不利于地下水的集聚，循环迅速，水的矿化度往往很低。

又如，干旱半干旱地区的冲积平原中下游，地形上略微隆起的古河道常是淡的浅层地下水富

集的地带，而相对低洼的河间地带，则浅层地下水比较贫乏，水土都发生强烈盐化。仔细地

研究地形图、航空照片、卫星象片，常能帮助我们了解一个地区地下水的概貌，指导我们组

织地下水调查，收事半功倍之效。 
    水圈是一个整体。地表水体、地下水体乃至大气圈中的水，处于不断循环相互转化之中，

构成统一的水资源。因此，无论从理论还是实用的角度，都必须将地下水与整个水圈联系起

来研究。水文地质学只是着重于研究与岩石圈有密切联系的那部分水而已。 
    可以持续利用的水资源乃是不断更新再生的那部分水量。大气水更新极其迅速（平均更

新一次仅需 8 天（。大气降水乃是一个地区水资源的总来源。因此，在绝大多数情况下，总

体说来，大气降水决定着一个地区水资源的总体状况，决定着一个地区水的总体供需关系。

大气降水的时空分布特征，一方面决定着一个地区的需水规律，另方面也决定着地下水补给

与排泄，动态与均衡。蒸发是地下水的排泄去路之一。在气候干旱、地势低平的平原与盆地，

蒸发常常是地下水的主要消耗去路，并使地下水与土壤不断积累盐分。水文地质工作者往往

需要掌握长周期的气候演变趋势，借以预测长时期内的地下水动态变化，使兴利除害的实际

措施经得起时间的考验，当已有的气象资料不能满足要求时，就需要求助于史籍与考古材料。

当今，人类面临一些重要而紧迫的与大气圈有关的全球变化问题，如由于大气中 CO2 含量
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的增长引起的温室效应、酸雨的产生等〔何妙福等，1991〕。大气圈的这些变化最终将影响

地下水，引起地下水不可逆转的变化。 
    地表水与地下水经常互相转换。地表水体常常是地下水的补给来源或排泄去路。地表水

同时还是一种可与地下水相比较的或相互补充的供水水源。从湿润地区远距离调运地表水到

干旱缺水地区，往往会打破原有的水均衡而使接受水源地区的水文地质条件发生根本变化。

上述情况下，都需要我们把地表水与地下水作为一个水资源整体加以评价研究，进行管理与

调度。对地表水的研究可以帮助我们间接地了解地下水的水量与水质。旱季河流的基流量实

际上就是地下径流量。当地表水补给地下水时，将对后者的水质发生影响。地表水构成地下

水排泄去路时，通过旱季的地表水水质可以了解地下水水质。水文地质工作者应当对水文科

学有整体的了解，现存的将地下水与地表水割裂开来研究的倾向如果不加纠正，将对水资源

评价与管理带来不可避免的失误。， 
随着人口增长与工农业的发展，人类对水资源的需求与日俱增，水资源的短缺也愈来愈 

成为紧迫的问题。粗放地利用水资源的时代正在过去，人们必须充分发挥水资源的全部潜力，

以支撑人类社会持续的生存与发展。因此，必须尽可能系统地、定量地把一个地区水资源的

组成及其转化过程弄清楚：大气降水有若干份额转化为地表水，若干份额转化为地下水；地

下水中又有若干是以土壤水的形式存在；各部分的水如何相互转化，又是通过什么途径消耗

的；哪些是无效的消耗，如何使其转为有效。将水资源、依靠水资源支撑的产业、由于水资

源利用而派生的环境损害作为一个整体进行深入的系统分析，对于充分发挥水资源潜力，优

化而永续地利用水资源是非常必要的。 
生物圈中所包含的水虽然很少，只占全球总水量的 0.0001％〔中国大百科全书· 大气·科

学·海洋科学·水文科学，1987〕。然而，在很多情况下，天然植被，尤其是农作物的蒸腾

往往是一个地区水分消散的主要去路。农业是用水大户。近年来，我国总用水量为 5.6×l011 
m3/a，农业灌溉年耗水量高达 4.5×1011m3/a，占 80％〔姚振宽等，1992〕。农作物所能利用

的只能是土壤水，或者是以灌溉形式将其它水源转化而成的人工土壤水。然而，关于蒸发与

植物蒸腾消耗土壤水的研究在水文地质方面还非常薄弱。应当通过与农业、土壤学、大气科

学的结合，进行这方面的跨学科研究，以促进农作物对土壤水的有效利用。 
    喜水植物与耐盐植物的分布常常能够指示地下水的埋藏深度与浅层地下水的水质，它们

间接然而方便地为我们提供地下水的信息。 
    人类社会发展到今天，对包括地下水在内的水资源提出了更多更高的需求，人类活动对

地下水形成过程的干预，严重地威胁着地下水资源的数量与质量，并使作为生态环境重要因

素与力学平衡系统重要因素的地下水失去原有平衡，酿成一系列生态环境退化。今天，人们

不仅必须在采取直接影响地下水的行动之前三思而后行，以免引起生态环境损害。同时，人

们也必须提醒自己，一些看来与地下水毫不相干的行动最终将影响地下水及有关环境。有些

事例是颇具戏剧性的。例如，燃烧化石燃料引起的温室效应，最终可能造成海水入侵滨海地

带的淡地下水；酸雨则使地下水中富含硫酸根并加速溶解其它盐类；澳大利亚砍伐树林的结

果，潜水位上升，原来经由叶面蒸腾的水量改由土面蒸发，造成大面积次生盐渍化。这种情

况迫使水文地质学家必须做一些本不打算做的事。他们必须具有远较过去广阔的视野，勇敢

地步入原先不熟悉的学科领域。他们还应更为精细入微地认识水文地质过程的内在机理，因

为这是预测人类活动影响并采取合理措施防范地下水资源的损害与有关的环境损害的基础。 

15．2  水文地质学研究的若干方法问题 

    一个完整的水文地质研究过程包括以下步骤：首先是收集与提取信息；然后将信息加工

组织成一个反映所研究系统本质的概念模型（定性的水文地质研究到此便完成了）；在此基
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础上建立物理模型或（及）数学模型；然后，利用数学模型（有时也用物理模型）进行仿真

模拟；经过检验后的数学模型（或物理模型）可用来模拟系统未来的行为（预测），或者求

解采取不同人为措施时系统的响应（决策模拟）。 
    在此过程中，如果不能正确地处理水文地质研究中概念、定性分析与定量模拟的关系，

工作就一定会出现失误。这已经被我国多年来的水文地质工作实践所反复证明。 
    70 年代前期，我国水文地质界对于河北黑龙港地区深层孔隙承压水资源是否丰富，曾

经有所争论。一部分人认为，深层孔隙承压水含水层厚度大，颗粒粗，水头高，单井出水量

大，资源相当丰富。实际上，经过几年开采，深层孔隙承压水形成了一系列范围广大，水位

深降的地下水降位漏斗，说明深层孔隙承压水的资源相当贫乏。“深层孔隙承压水资源丰富”

这一定性分析结论之所以错误，是由于概念上混淆了岩层导水性与地下水资源这两个不同的

概念，不自觉地把这两者等同起来了〔章权，1981〕〔张人权，1989〕。 
    由于 70 年代初期我国水文地质还没有普遍接受越流的概念，因此，开始时所建立的黑

龙港深层孔隙承压水均衡方程式中并没有包括越流项。人们当时设想，深层承压水的补给主

要来自山前的侧向补给。然而，模拟得到的水位下降过程与观测资料很接近，模拟停采时的

水位恢复却不成功，模拟水位低于实测水位一大截。经过反复考虑，计算者增加了一个越流

项，拟合才比较理想了。 
    后来，人们又认识到，除粘性土越流外，还存在粘性土压密释水。不少情况下，压密释

水量不比越流量小。在均衡方程式中加入一个粘性土释水项后，拟合就更为逼真了。 
    由以上讨论不难得出结论：概念每前进一步，便可以构建一个更为接近实际的定性约束

框架；在改进了的定性约束下进行定量模拟，拟合结果才可能更为逼真。而概念上的失误则

将给定量模拟设置一个作茧自缚的错误的约束框架。从以上事例也可得出：概念、定性分析

与定量模拟是互为条件的；通过定量拟合发现矛盾，可以改进定性分析，乃至促进概念的更

新〔雨岩，1991〕。 
    电子计算机效能的不断提高与数值法的引入，使水文地质过程的数值模拟得到了很大的

发展，促进了水文地质学的定量研究。然而，与物理模拟及解析法相比较，数值法在物理概

念上与所描述的实体的距离拉大了。于是便出现了一种忽视物理涵义，完全依靠数学试错、

进行数学拟合的错误倾向。不少情况下，水文地质过程的机制尚未明了，正确的概念模型尚

未建立，便超前地完成了定量模拟。 
    只有在物理概念定性分析基础之上建立的定量关系才是有意义的。数据系列上的“拟合”

不一定说明数学模型对于所描述实体的物理“逼真性”。这可以用一个简单的例子加以说明。

同一地区分别打在不同含水层中的两组深浅不同的灌溉水井，如果根据它们的水位变动显示

极好的“相关性”而得出两个含水层具有密切水力联系的结论，那是不适当的。因为即使两

个含水层毫无联系时，也会由于降雨控制着农作物需水状况而同步地控制两组井的开采动

态。 
    无论计算方法与手段多么先进，计算结果的可靠性最终仍然取决于进行计算的人，取决

于计算者对研究区水文地质条件的正确理解，取决于他是否具有正确的概念。因此，基础地

质水文地质研究，水文地质概念与定性分析，并不因为计算方法与手段的改进而失去其重要

性。相反的，在今天这种重要性更需要进一步强调〔孙连发等，1991〕。 
水文地质学基础这门课程主要阐述水文地质学的基本概念与原理，为学习者提供正确

运用概念与原理进行定性分析的方法。几乎所有的学生都反映此课程易于理解而不容易深入

掌握并灵活运用。这与水文地质学学科的特点有关。水文地质学是一门边缘交叉学科。地下

水是在诸多环境因素长期相互作用的产物。解决任何与地下水有关的问题时，必须同时考察

多种因素的综合影响。不能将各种影响因素割裂开来分别考察其对地下水的影响，还必须分

析诸因素之间的相互关系与相互作用，考察它们是如何作为一个整体与地下水相互作用的。
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许多情况下，我们不能仅仅分析相互作用的现状，还要回溯环境与地下水相互作用的历史。

地下水与环境的相互作用是随时间动态变化的，因此，我们对一个地区地下水的认识不能一

经形成就一劳永逸。总而言之，为了把握地下水的形成与分布规律，我们必须用综合的、系

统的、历史的、动态的眼光去分析地下水与环境的相互作用。 
让我们举一个例子稍加说明。目前人们通常把一个地区的地下补给资源看作是一个定

值。实际上，计算得到的地下水补给资源量只能是特定条件下的一个特定值。影响地下水均

衡的各因素中任一因素的变化，都将使地下水补给资源发生变化。例如，对于农业区，种植

的农作物改变，农作物复种指数变化，甚至农作物产量变化，都会使包气带土壤水的蒸腾消

耗量改变，从而影响地下水补给资源量。对于城市区，建筑物、道路的修筑，绿化程度等也

会影响地下水补给资源量。 
    就我国几十年来水文地质工作实践看，存在着一种片面强调经验事实而不重视理论思辨

的有害倾向。与这一倾向相联系，50 年代华北平原蓄水灌溉引起大面积次生盐渍化；70 年

代前期过高评价华北平原深层孔隙承压水资源；我国水文地质界相当长一个时期里未能接受

越流与粘性土释水理论。认为只有在经验事实基础上归纳得出的认识才是真实可靠的，而理

性思辨得出的东西是不实在，这是一种误解。感觉经验固然是客观世界的反映，但它只是零

星的、片面的与表面的反映。停留于感觉经验不用理性加以整理鉴别，下一番去粗取精、去

伪存真的功夫，就不可能通过现象为媒介去把握客观存在的本质。光凭现象而不用思维，是

无法认识我们周围的大干世界的〔张人权，1989〕。 
    从科学方法论的演进来看，物理学等发达学科发展初期主要应用归纳法、演绎法以及两

者的结合。随着学科发展，假设—演绎法便成为极有生命力的创造性方法。现代物理学中爱

因斯坦创建相对论，地质学中从大陆飘移说到板块构造学说，用的都是假设—演绎法。应用

假设—演绎法时，研究者可以根据少量经验事实，根据理论的逻辑矛盾，或者根据直觉，提

出一种先行的假设，根据假设推演出应有的现象，然后再去观察这些现象是否存在。值得注

意的是，托特提出地下水流动系统理论时所用的也是假设—演绎法。托特理论的基石是“区

域水力连续性”。但是，正如托特自己所说：“由于归纳推理或局部观察根本无法证明区域水

力连续性的存在，所以采用了对工作假设进行野外验证的方法〔Tóth，1980〕。这就是说，

托特不是根据观察的结果顺理成章地得出区域水力连续性结论的；相反的，他先提出了区域

水力连续性这一工作假设，然后在此假设指引下推论野外应有的种种现象，然后再到实地与

参考文献中去寻找有关证据的。在水文地质研究中有意识地运用假设—演绎法将会极大地促

进水文地质学的发展。 

15．3  水文地质学的发展趋向 

    水文地质学的研究对象也随着学科发展而变化。考虑到供水意义，水文地质学起初研究

的乃是饱水带岩石空隙中的重力水（狭义地下水）。后来，人们逐渐认识到，包气带水与饱

水带水密不可分，于是水文地质学的研究对象扩展到所有赋存于岩石空隙中的水（广义地下

水）。然而，水文地质学实际上所研究的不仅仅是赋存于介质中的地下水，同时还研究赋存

地下水的介质（如含水层储能，地下核废料贮存）。现有的水文地质学定义已经难以概括其

研究对象了。 
    早在 1947 年，前苏联学者萨瓦连斯基（Φ．П．Саваренский）就提出将水圈区分为地

表水圈与地下水圈(Subsurface hydrosphere)两者。到了本世纪 70 年代，前苏联学者提出水文

地质学是研究地下水圈的科学。他们认为地下水圈是地表以下包含地球内部所有水分子的物

质系统。它的范围包括地壳与地幔，它所包含的水除了液态重力水，还包括气态水、固态水、

矿物表面结合水，矿物结合水以及以氧离子和氢离子形式存在的“水"〔Pinneker，1983；区
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永和等，1988〕。地下水圈的概念将地面以下以各种形态分布于不同层圈中的水看作是一个

相互联系、相互转化的整体，认为不能脱离地球深部层圈的水去孤立地研究“地下水”。就

发展趋向而言，把地下水圈作为水文地质学的研究对象是正确的，但从目前实际情况看，水

文地质学重点研究的仍是地壳浅部的地下水及其赋存介质。 
    水文地质学家观察问题的视野在不断扩展着。最初，他们的任务是寻找作为供水水源的

地下水，因此人们只关心井周围含水层的局部地段——“影响半径”。泰斯公式的出现，标

志着人们已经把整个含水层作为所研究的系统子。越流概念的提出，使人们认识到，含水层

与其相邻的弱透水层共同构成的含水系统是一个整体。托特提出地下水流动系统以后，人们

最终摆脱了地质边界的约束，把穿越层界的地下水流动系统作为研究对象。英格伦等提出了

水文系统的概念，把一个地区的地下水与地表水综合在同一系统之中〔Engelen et al．，1986〕。
前苏联学者提出地下水圈的概念，一下子使水文地质学家的视野扩展到地球各层圈的水。 
    另一方面，开始时人们只看到地下水作为资源给人类带来的利益，人类活动大规模干预

地下水天然形成过程以后，引起了一系列严重的生态环境问题，人们才开始醒悟，地下水乃

是生态环境系统的一个十分敏感与活跃的子系统，地下水的研究必须与相关的生态环境相联

系。 
    开发地下水导致不同利益的冲突而与人的价值判断联系在一起。水文地质学家曾经试图

用地下水管理模型去获得最优解，但并不成功。道理不难明白，水文地质学家所面对的不再

是纯粹的科学技术问题而是技术-社会问题。由于涉及不同利益的冲突与权衡，它不再是硬

问题，而成了软问题，不可能求得唯一的最优解，而只能提出各种利益侧重点不同的若干满

意解，作为决策的根据。这种情况下，水文地质学家面对的已是一个相当复杂的系统，传统

的方法分析与解决问题已无能为力，水文地质学家必须将系统思想与方法引入以处理水文地

质课题。由于所面对的复杂系统需要处理的信息量很大，因此，能有效地处理大量空间信息

的软件系统——地理信息系统正在成为水文地质研究的一个手段。目前一个值得注意的动向

是，发展各种以地理信息系统为载体，以地下水模拟技术为基础的决策支持系统，以实现专

家与决策者的对话，改进决策工作。这意味着系统工程方法向水文地质学全面渗透阶段的到

来。 
    水文地质学作为一个学科在不断演变。传统的应用性学科分支的水文地质学无疑仍将发

展，同时，一些理论性学科分支也将涌现。这些理论性水文地质学分支的主要研究对象是作

为地质营力与信息载体的地下水，探讨地下水的地质作用，探讨在地球演化、地球各层圈相

互作用、地壳变形以及地震过程中水的作用。 
    本身就是边缘交叉学科的水文地质学，在未来的岁月里将加强与其它学科的交叉渗透，

我们可能再也看不到“纯粹的”水文地质学了。水文地质学与环境科学的结合可能是最有生

命力的一个方向。 
    水文地质学在其发展过程中曾经将水力学、传热学、电学的概念与方法引入以丰富自己。

在今后，水文地质学将引进消化控制论、信息论、系统论、耗散结构理论、协同论、突变论

以及混沌理论等新兴横断学科。在技术科学方面，水文地质学需要继续应用数学地质方法、

同位素方法、遥感技术以及以计算机为工具的信息处理技术。 
    为了更好地预测在人类活动参与下水文地质过程的演变，要求对下列问题加强研究：不

同条件下的降水入渗，土壤水水盐运移，包气带与饱水带水的蒸发，地下水位变化引起的介

质场水文地质参数的变化与地下水水质变化，溶质弥散，含水层与包气带对污染物质的净化

作用，含水层储能及其应用，地下贮存高危险性废料（包括核废料），裂隙与岩溶地下水的

赋存与运移特征。 
    水文地质学的发展是在理论研究、实验研究（包括野外试验与室内试验）与技术方法的

应用三者结合下发展起来的。需要指出的是，几十年来水文地质室内试验没有得到应有的发
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展，而人为控制条件的室内试验对于水文地质发展是十分重要的。毕竟，作为水文地质学重

要基础的达西定律就来源于实验〔王大纯，1985〕。 
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