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不同生态修复模式下土壤水文性质及其对溶质运移
的影响
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摘要：煤矿区生态修复过程中不可避免地改变了土壤水和溶质运移过程．土壤水是溶质运移的主要载体，溶质运移受土壤水文性质与植被状况

影响．以我国北方典型半干旱区山西古交矿区草本、灌草和乔灌草 ３ 种不同生态修复区和撂荒地的土壤为研究对象，揭示不同生态修复模式下

土壤水文性质变化规律及其对溶质运移的影响．结果表明，土壤持水性从大到小依次为乔灌草地＞灌草地＞草地＞撂荒地，草本、灌草和乔灌草 ３
种植被修复区的土壤持水量相对于撂荒地分别增加了 ３３．７９％、５９．１９％ 和 ６２．７１％，植被修复有助于增加土壤层蓄水能力．土壤饱和导水率由大

到小依次为草地（１．７３６ ｍｍ·ｍｉｎ－１）＞灌草地（１．６７８ ｍｍ·ｍｉｎ－１）＞乔灌草地（１．５６４ ｍｍ·ｍｉｎ－１）＞撂荒地（１．０１２ ｍｍ·ｍｉｎ－１），非饱和导水率随吸力

增大而呈指数下降，植被修复过程中降低容重的同时提高了土壤持水性，改善土壤持水性能．不同生态修复区土壤中溶质穿透时间呈草地＞灌
草地＞乔灌草地＞撂荒地的趋势．ＣＤＥ、ＳＣ 和 ＴＲＭ 模型均可对矿区不同生态修复模式土壤的溶质运移过程进行较好的表达，其中 ＣＤＥ 模型拟合

效果最好．结果表明研究区溶质运移方式以对流为主，而且土壤容重和砂粒含量是影响溶质运移的主要因素．
关键词：矿区；修复模式；土壤水文；溶质运移；数值模拟
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１　 引言（Ｉｎｔｒｏｄｕｃｔｉｏｎ）

采矿导致植被破坏和土壤质量下降，进行生态

修复可改善土壤结构和增加土壤肥力，生态修复模

式的选择直接影响土壤性质改良效果（Ａｓｇｈａｒｉ ｅｔ
ａｌ．，２０１１；杨永刚等，２０１８）．认识和描述矿区土壤水

与溶质运移过程是受损生态系统修复过程中的关

键问题．学者们对土壤中溶质运移开展了诸多研究，
之前研究主要通过盆栽试验和田间试验阐明氮素

在植物⁃土壤系统中的吸附、转化和迁移规律（Ｆｕ ｅｔ
ａｌ．，２０１０；Ｍｏｏｄｌｅｙ ｅｔ ａｌ．，２０１８）．研究介质从砂土扩

展到粉土、黏土，实验条件也从简单入渗发展到蒸

发与入渗同时发生的复杂条件．溶质运移模型在

ＣＤＥ 模型的基础上发展出以两区模型为代表的确

定性模型和以随机传输函数模型为代表的不确定

性模型（汪家权等，２０１０；Ｈａｓｌａｕｅｒ ｅｔ ａｌ．，２０１７；李家

科等，２０１７；Ｓｔｉｒｚａｋｅｒ ｅｔ ａｌ．，２０１８）．随后学者们陆续

建立一系列针对具体问题的溶质运移模型，包括

ＨＹＤＲＵＳ⁃１Ｄ ／ ２Ｄ、 ＳＷＭＳ⁃２Ｄ ／ ３Ｄ、 ＷＡＴＳＵＩＴ 等非反

应 性 溶 质 运 移 模 型， 以 及 ＣＨＡＩＮ⁃１Ｄ ／ ２Ｄ、
ＵＮＳＡＴＣＨＥＭ⁃１Ｄ ／ ２Ｄ 等多组分反应性溶质运移模

型，并应用于盐分控制、溶质运移、环境质量等方面

研究（王亚男等，２００１；Ｂａｒｉｔｚ ｅｔ ａｌ．，２０１０；盛丰等，
２０１５；王艳阳等，２０１６；李强坤等， ２０１６； Ｂｉａｎｃｈｉ ｅｔ
ａｌ．，２０１７；苏雯，２０１７）．矿区土壤结构遭到严重破坏，
土壤水文性质发生极大改变（杨永刚等，２０１８），致
使溶质运移过程发生变化．不同生态修复模式土壤

水文性质对溶质运移有哪些影响等问题需进一步

探讨．本研究通过分析我国北方典型半干旱区山西

不同生态修复模式下土壤理化性质和水力参数，研
究生态修复区土壤理化性质变化规律，阐明不同生

态修复模式溶质运移特征，探讨土壤水文性质及其

对溶质运移的影响，为我国北方半干旱区矿区生态

修复治理提供科学依据．

２　 材料与方法（Ｍａｔｅｒｉａｌｓ ａｎｄ ｍｅｔｈｏｄｓ）

２．１　 研究区概况

研究区位于山西省中部，太原盆地以西，吕梁山

脉云中山南端，位于 １１２°０３′３０．３″ ～ １１２°０６′１２．３″Ｅ，

３７°５６′３５．００″～３７°５９′３．３″Ｎ．属于大陆性季风气候，平
均风速为 １．０～３．２ ｍ·ｓ－１ ．年均降水量为 ４２０ ｍｍ，年
均蒸发量为 １０２５ ｍｍ，降水多集中在 ７—９ 月．年均

温度为 ９．７ ℃，无霜期平均为 ２０２ ｄ．由于采矿活动

对研究区自然植被破坏极为严重，目前多为人工种

植而形成的次生植被．地形以山地为主，外围地势高

而中部低洼，平均海拔 １６０４ ｍ．地貌类型主要为黄土

丘陵，占全区面积的 ９５．８％．土壤主要为草甸土、褐
土和山地棕壤，有机质含量较低，比较贫瘠．质地以

粉粒和砂粒为主，结构性和水稳性差．汾河为流经研

究区的主要河流，由娄烦县流入古交市，向东流向

太原市，支流有天池河、屯兰河、大川河、原平川等

季节性河流．

图 １　 研究区样地图

Ｆｉｇ．１　 Ｓａｍｐｌｅ ｓｉｔｅｓ ｉｎ ｔｈｅ ｓｔｕｄｙ ａｒｅａ

２．２　 研究方法

２．２．１　 野外取样试验　 在研究区选择草地、灌草地

和乔灌草地 ３ 种不同生态修复模式和撂荒地布设样

地（图 １）．并在样地布设 ＴＲＭ⁃ＺＳ３ 自动气象站，实时

监测降雨量、气温和土壤温度等环境因素．在各样地

挖取 １．０ ｍ 深的土壤剖面，使用外径 １９ ｃｍ，内径 １８
ｃｍ，长 ４０ ｃｍ 的有机玻璃柱分层采集原状土柱，每
层取 ２０ ｃｍ 高的土柱，分层采集原状土柱，带回实验

室进行溶质运移试验．土壤剖面间隔 ２０ ｃｍ 采集大

环刀（１８００ ｃｍ３）、小环刀（１００ ｃｍ３）和土壤样品储存

在聚乙烯袋中，用于理化性质测定．在研究区采集

２５２４
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０～１０ ｃｍ 的表层土壤样品，充分混合均匀，采用四分

法留取 ５ ｋｇ 土壤样品．
２．２．２ 　 理化性质测定 　 粒径测定采用 Ｍａｓｔｅｒｓｉｚｅｒ
２０００ 型粒度仪，容重测定采用环刀法．采用恒定水

头法测定饱和导水率（霍丽娟等，２０１０）．采用环刀法

测定饱和持水量和毛管持水量．饱和导水率可通过

定水头法实验获得．采用重铬酸钾容量法⁃外加热法

测定有机质含量． 用元素分析仪 （ ｖａｒｉｏ ＭＡＣＲＯ
ｃｕｂｅ， Ｇｅｒｍａｎｙ）测定全氮、全硫、全碳．用元素流动

分析仪（ＣｌｅｖｅｒＣｈｅｍ ３８０， Ｇｅｒｍａｎｙ）测定硝态氮和铵

态氮．
２．２．３　 溶质运移试验 　 将采集到的原状土置于去

离子水中，由下向上排气饱和，完全饱和后使用马

氏瓶从土柱顶部向下供 ０．１ ｍｏｌ·Ｌ－１的含 Ｃｌ－ 溶液，
并在土柱顶部保持 ３．０ ｃｍ 水头的高度．每间隔 １ ｈ
将流出物收集在 １０ ｍＬ 玻璃采样瓶中．然后使用离

子色谱仪分析流出物样品以确定 Ｃｌ－ 浓度，直到达

到 ０．１ ｍｏｌ 的稳定水平．实验平均温度为（１８±２） ℃，
相对湿度为 ２８％±８％．
２．２．４　 模型模拟　 本研究应用随机对流⁃弥散模型

（ＳＣ）、对流⁃弥散模型（ＣＤＥ）和两区模型（ＴＲＭ）对
土柱中 Ｃｌ－的运移过程进行数值求解．将拟合结果与

实际实验数据进行了对比，分析了不同模型在描述

矿区土壤溶质运移规律的适用性（余根坚等，２０１３；
Ｌｅｉ ｅｔ ａｌ．，２０１４）．

（１）在 ＳＣ 模型中，溶质运移的时间概率密度函

数为：

ｆ ｔ( ) ＝ １
σｔ 　 ２π

ｅｘｐ － ｌｎｔ － μ( ) ２

２ σ２
é

ë
ê
ê

ù

û
ú
ú （１）

式中， μ 和 σ 分别为 ｌｎｔ 分布的均值和标准差．
对于稳定阶跃输入，溶质穿透曲线可以通过运

移时间的累积概率分布函数进行描述，即：
Ｃ（ｘ，ｔ）

Ｃ０

＝ Ｐ ｔ( ) ＝ ∫
ｔ

０

ｆ ｔ′( ) ｄ ｔ′ ＝ １
２

１ ＋ ｅｒｆ
ｌｎｔ － μ
　 ２σ

é

ë

ê
ê

ù

û

ú
ú{ }
（２）

式中，Ｐ（ ｔ）表示溶质运移时间的累积概率分布函

数，是其所用时间［０，ｔ］上的累积概率分布函数的积

分， ｅｒｆ （ｘ） 表示误差函数，Ｃ０ 为注入溶质的浓度

（ｇ·Ｌ－１）（Ｓｉｎｇｈ ｅｔ ａｌ．，２０１８）．
（２）溶质运移过程的 ＣＤＥ 模型为：

Ｒ ∂ｃ
∂ｔ

＝ Ｄ ∂２ｃ
∂ｘ２

－ Ｖ ∂ｃ
∂ｘ

（３）

式中，Ｒ 为阻滞因子，ｃ 为溶质浓度（ｇ·Ｌ－１）；ｔ 为时

间（ｈ）；Ｄ 为水动力弥散系数（ｃｍ２·ｈ－１）；Ｖ 为平均孔

隙水流速（ｃｍ·ｈ－１）；ｘ 为距离变量（ｃｍ）．
基于 Ｃａｕｃｈｙ 边界条件和初始土壤浓度为 ０ 的

半无限系统，此时 ＣＤＥ 模型的解析解为：

Ｃ（ｘ，ｔ） ＝
Ｃ０

２
ｅｒｆｃ

ｘ － ｖｔ
２ 　 Ｄｔ

æ

è
ç

ö

ø
÷ ＋

Ｃ０

　
ｖ２ ｔ
πＤ

ｅｘｐ
－ ｘ － ｖｔ( ) ２

４Ｄｔ
æ

è
ç

ö

ø
÷ －

Ｃ０

２
１ ＋ ｖｘ

Ｄ
＋ ｖ２ ｔ

Ｄ
æ

è
ç

ö

ø
÷ ｅｘｐ ｖｘ

Ｄ
æ

è
ç

ö

ø
÷ ｅｒｆｃ

ｘ ＋ ｖｔ
２ 　 Ｄｔ

æ

è
ç

ö

ø
÷

（４）

式中，Ｃ０为注入溶质的浓度（ｇ·Ｌ－１）；ｅｒｆｃ（ｘ）为误差

函数（李家科等，２０１７）．
（３）ＴＲＭ 模型为物理非平衡对流弥散模型，当

不考虑吸附和降解等化学作用时，一维稳定流状态

下的 ＴＲＭ 模型为：

θｍ

∂Ｃｍ

∂ｔ
＋ θｉｍ

∂Ｃ ｉｍ

∂ｔ
＝

　 　 　 　 θｍ Ｄｍ

∂２Ｃｍ

∂ｘ２
－ ｖｍθｍ

∂Ｃｍ

∂ｘ

θｉｍ

∂Ｃ ｉｍ

∂ｔ
＝ ω Ｃｍ － Ｃ ｉｍ( )

ì

î

í

ï
ï
ï
ï

ï
ï
ï
ï

（５）

式中：θｍ 和 θｉｍ分别为可动水和不可动水区域的体

积含水率（ｃｍ３·ｃｍ－３）；二者之和为土壤体积含水率

（ｃｍ３·ｃｍ－３）； Ｃｍ 和 Ｃ ｉｍ 分别为可动和不可动区域的

溶质浓度（ｇ·Ｌ－１）；Ｄｍ 为可动区域的水动力弥散系

数（ ｃｍ２·ｈ－１ ）； ｖｍ 为可动区域的平均孔隙流速

（ｃｍ·ｈ－１）； ω 为质量交换系数（１ ／ ｈ）．初始浓度为 ０，
上边界为溶质通量边界时，Ｃｍ和 Ｃ ｉｍ在 Ｌａｐｌａｃｅ 空间

中的解析解为：

Ｃｍ ｘ，ｐ( ) ＝
２Ｃ０

ｐ ＋ ｐ
　
１ ＋ ４ Ｄｍδ ／ ｖ２ｍ

ｅｘｐ ｖｍ － 　
ｖ２ｍ ＋ ４ Ｄｍδ
２ Ｄｍ

ｘ
æ

è
çç

ö

ø
÷÷ （６）

Ｃ ｉｍ ｘ，ｐ( ) ＝

　
２ωＣ０

ω ＋ ｐθｉｍ( ) ｐ ＋ ｐ
　
１ ＋ ４ Ｄｍδ ／ ｖ２ｍ( )

　 ｅｘｐ ｖｍ － 　
ｖ２ｍ ＋ ４ Ｄｍδ
２ Ｄｍ

ｘ
æ

è
çç

ö

ø
÷÷ （７）
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式中， δ ＝
ωθｉｍ

θｍ ω ＋ ｐθｉｍ( )
＋ １

é

ë
ê
ê

ù

û
ú
ú ｐ ，ｐ 是 Ｌａｐｌａｃｅ 变换

参数（盛丰等，２０１５）．

３　 结果与讨论（Ｒｅｓｕｌｔ ａｎｄ ｄｉｓｃｕｓｓｉｏｎ）

３．１　 不同生态修复模式下土壤水文性质

３．１．１　 土壤持水性　 土壤持水性与其机械组成、比
表面积及孔隙度等密切相关．对研究区不同修复模

式 ０～１００ ｃｍ 土层范围内的饱和持水量和毛管持水

量进行了分析（图 ２），结果表明草本、灌草和乔灌草

３ 种生态修复模式下土壤饱和持水量平均值分别为

２９．３４、２６． ７４、３２． ６３ ｇ·ｋｇ－１，高于撂荒地的 ２１． ４７
ｇ·ｋｇ－１ ．３ 种修复模式下不同深度土层饱和持水量均

高于撂荒地各层．不同深度土层饱和持水量的方差

分析表明土层深度变化对饱和持水量有显著影响

（ｐ＜０．０１）．进行生态修复后，不同深度土壤饱和持水

量相对于撂荒地同一深度分别增加了 ３３． ７９％、
５９．１９％、６２．７１％、３８．８７％，表明生态修复有助于增加

土壤蓄水能力．

表 １　 不同生态修复区土壤粒径组成

Ｔａｂｌｅ １　 Ｓｏｉｌ ｍｅｃｈａｎｉｃａｌ ｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎ ｉｎ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｖｅｇｅｔａｔｉｏｎ ｒｅｃｏｖｅｒｙ
ｍｏｄｅｓ　

植被修
复类型

粒径

粘粒 粉粒 砂粒

容重 ／
（ｇ·ｃｍ－３）

土壤类型

草地 ２．５９％±０．６１％ ４９．０３±３．５４％ ４８．３６±２．７５％ １．３６ 粉质壤土

灌草地 ３．６２±０．１８％ ５２．６６±２．４１％ ４３．７１±１．８７％ １．３２ 粉质壤土

乔灌草地 ３．５６±０．７４％ ５１．２８±３．８９％ ４５．１５±３．５６％ １．２８ 粉质壤土

撂荒地 ２．１５±０．４１％ ５１．６７±２．２３％ ４６．１４±２．８１％ １．０９ 粉质壤土

草本、灌草和乔灌草 ３ 种生态修复模式下土壤

毛管持水量分别为 ２５．８９、２４．６３、３０．３７ ｇ·ｋｇ－１，高于

撂荒地的 １９．０２ ｇ·ｋｇ－１ ．３ 种生态修复模式下不同深度

土层的毛管持水量均高于撂荒地各层．方差分析结果

显示土层深度对毛管持水量有显著影响（ｐ＜０．０１）．生
态修复后各土层的毛管持水量相较于撂荒地对应深

度平均增加了 ３５．４９％、５０．００％、４１．６３％、４６．９４％，表明

植被恢复有助于提高毛管持水量．总体而言，研究区

表层土壤持水性由小到大为：撂荒地＜草地＜灌草地＜
乔灌草地，生态修复有利于改善土壤持水性．

图 ２　 不同修复模式下土壤持水量变化趋势

Ｆｉｇ．２　 Ｖａｒｉａｔｉｏｎ ｏｆ ｓｏｉｌ ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃａｐａｃｉｔｙ ｉｎ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｖｅｇｔａｔｉｏｎ ｒｅｃｏｖｅｒｙ ｍｏｄｅｓ

３．１．２　 土壤导水性 　 研究区不同生态修复模式下

０～１００ ｃｍ 土层范围内的饱和导水率分析结果见图

３．草本、灌草地和乔灌草地的饱和导水率变化不存

在明显的规律性，但不同生态修复区 ２０ ～ ４０ ｃｍ 土

层均呈现出逐渐减小的趋势，并在 ４０ ｃｍ 处达到最

小值，４０ ～ ６０ ｃｍ 处逐渐增长并在 ６０ ｃｍ 处达到峰

值，６０ ｃｍ 以下再次减小．在 ２０ ｃｍ 处土壤饱和导水

率较高，这是由于植物根系和动物活动产生的孔隙

较大，流速较快．４０ ｃｍ 处形成的最小值是由大型机

械的反复碾压，导致土壤紧实度增大、孔隙度变小，
饱和导水率减小．６０ ～ １００ ｃｍ 土壤饱和导水率逐步

降低是由于有机质含量愈少，孔隙度和通气度递减．
不同生态修复模式下土壤饱和导水率由大到小为

草地（１．７３６ ｍｍ·ｍｉｎ－１）＞灌草地（１．６７８ ｍｍ·ｍｉｎ－１）＞乔
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１２ 期 郭志萍等：不同生态修复模式下土壤水文性质及其对溶质运移的影响

图 ３　 不同修复模式下土壤饱和导水率的变化趋势

Ｆｉｇ．３　 Ｓｏｉｌ ｓａｔｕｒａｔｉｏｎ ｈｙｄｒａｕｌｉｃ ｃｏｎｄｕｃｔｉｖｉｔｙ ｏｆ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｖｅｇｔａｔｉｏｎ
ｒｅｃｏｖｅｒｙ ｍｏｄｅｓ

灌 草 地 （ １．５６４ ｍｍ·ｍｉｎ－１ ） ＞ 撂 荒 地 （ １． ０１２
ｍｍ·ｍｉｎ－１）．依据黄土高原入渗等级的划分，较强入

渗区的饱和导水率为 １．３５～３．５ ｍｍ·ｍｉｎ－１ ．除撂荒地

以外，经生态修复后土壤饱和导水率平均值均处于

该范围内，说明生态修复能够改变土壤结构，提高

土壤饱和导水率．然而，由于研究区植被多为人工修

复且时间较短，饱和导水率还没有达到自然演替所

形成的乔木群落最高、灌木次之、草本再次之的大

小关系．
３．２　 不同生态修复模式下溶质运移过程研究

溶质运移过程与水流运动、土壤结构和质地等

因素密切相关．与未扰动土壤相比，矿区土壤结构和

质地发生改变，从而改变溶质运移过程．
３．２．１　 不同生态修复模式下 Ｃｌ－运移特征　 由图 ４
不同生态修复模式溶质的穿透曲线可看出，不同生

态修复模式以及不同深度的 Ｃｌ－ 穿透曲线均较规

则，均呈现 Ｓ 型分布．草地、灌草地不同土层的溶质

穿透时间存在显著差异，穿透时间呈现 ４０ ～ ６０ ｃｍ＞
１０～３０ ｃｍ＞７０～９０ ｃｍ 的特征．Ｃｌ－穿透乔灌草地 １０～
３０ ｃｍ 和 ７０～９０ ｃｍ 土层所用的时间相差不大（ＳＤ＝
２．７７），穿透 ４０～６０ ｃｍ 土层所需的时间明显大于其

他深度土层．撂荒地 １０ ～ ３０、４０ ～ ６０ 和 ７０ ～ ９０ ｃｍ 土

壤穿透时间差异不明显（ＳＤ＝ ２．１５）．总体而言，各修

复模式下不同深度土层的穿透时间由大到小为：
４０～６０ ｃｍ＞１０～３０ ｃｍ＞７０～９０ ｃｍ ．初始穿透时间从

图 ４　 不同修复模式下各土壤层 Ｃｌ－穿透曲线

Ｆｉｇ．４　 Ｃｌ－ ｂｒｅａｋｔｈｒｏｕｇｈ ｃｕｒｖｅ ｆｏｒ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｖｅｇｅｔａｔｉｏｎ ｒｅｃｏｖｅｒｙ ｍｏｄｅｓ
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大到小依次为：草地＞灌草地＞乔灌草地＞撂荒地，完
全穿透时间从大到小依次为：草地＞灌草地＞乔灌草

地＞撂荒地．不同生态修复模式以及不同深度土柱的

初始穿透时间和完全穿透时间存在差异，导致穿透

曲线的形状有所差异．
在草地、灌草地和乔灌草地 ４０ ～ ６０ ｃｍ 土层中

Ｃｌ－穿透曲线比其余土层经过更长时间的平缓变化

后才逐渐升高最后又趋于平缓．溶质穿透过程比其

余土层明显缓慢，因为土壤中多为细小孔隙且孔隙

曲折度较大，优先流不明显造成水分运动速度减

慢，从而导致溶质穿透速度缓慢．故在相同条件下，
随容重增大溶质愈难穿透土层，穿透时间也越长．费
良军和 Ｂｉｒｌｅ 的研究表明弥散系数和溶质完全穿透

时间随着容重的增大而增大，本研究也证实了这一

观点．且由图 ４ 可知，４０～６０ ｃｍ 容重最大，１０～３０ ｃｍ
次之，７０～９０ ｃｍ 最低，与各生态修复模式不同深度

土层的溶质穿透时间由长到短的顺序相同．草地、灌
草地和乔灌草地的穿透曲线相对于撂荒地的穿透

曲线而言均出现了延迟拖后现象，说明生态修复后

的土壤与未扰动土的撂荒地相比，土壤质地发生较

大变化，土壤中溶质迁移受到容重、土壤质地、优先

流、孔隙分布情况等非均一性因素的影响．
３．２．２　 模型模拟　 本研究运用 ＣＤＥ、ＳＣ 和 ＴＲＭ 模

型拟合了每个观测点的穿透曲线，得到不同距离处

的运移参数，再用一组参数去描述不同观测点的穿

透曲线．通过对各组实验数据的模拟分析，ＣＤＥ 模型

得到模型参数 ｖ 和 Ｄ，ＴＲＥ 模型得到模型参数 Ｄ、β
和 ω，ＳＣ 模型得到 ｖ 和 Ｄ．模型拟合精确度评价采用

决定系数（ ｒ２）和均方根误差（ＲＭＳＥ）两项指标进行

评价．
３ 种模型的拟合精度结果见图 ５，模型的 ｒ２均在

９９％以上，ＲＭＳＥ 均小于 ０．０７．从拟合结果来看，３ 种

模型在描述不同修复模式的 Ｃｌ－穿透过程时效果均

较好，拟合值与实测值基本吻合．因为 ＣＤＥ 模型对

穿透曲线拟合的 ｒ２更接近于 １，ＲＭＳＥ 更接近于 ０，
相比之下，ＣＤＥ 溶质运移模型的拟合效果最好，ＳＣ
模型次之．说明穿透过程以 Ｆｉｃｋ 运移为主，溶质穿

透过程并没有表现出明显的不规则运移现象．拟合

过程中滲透流速对拟合效果的好坏有较大的影响，
而流速大小与土柱紧实度、均质性以及饱和过程中

是否出现小裂隙等有关（张丛志，２００８；甄庆，２０１６）．
通过模型拟合获得的参数、相应弥散度以及 Ｐｅ

数见表 ２．使用 ＣＤＥ、ＴＲＭ 和 ＳＣ 模型参数拟合得到

的孔隙水流速分别在 ０． ２０ ～ ０． ４３、０． １９ ～ ０． ４２ 和

０．１９～０．４６ ｃｍ·ｈ－１之间．研究区撂荒地的平均孔隙水

流速显著大于不同生态修复模式草地、灌草地和乔

灌草地（ｐ＜０．０５）．撂荒地的平均孔隙水流速随深度

无明显变化，不同生态修复区平均孔隙水流速在不

同深度上均表现出 ７０ ～ ９０ ｃｍ＞１０ ～ ３０ ｃｍ＞４０ ～ ６０
ｃｍ 的特点，不同深度的穿透时间则刚好相反．由表 ２
可知，ＣＤＥ 模型和 ＴＲＭ 模型拟合参数 Ｄ（弥散系

数） 从大到小均为：撂荒地＞乔灌草地＞灌草地＞草
地；ＳＣ 模型拟合结果从大到小依次为：撂荒地＞乔灌

草地＞灌草地＞草地．采用 ＣＤＥ 模型、ＳＣ 模型和 ＴＲＭ
模型对同一组穿透数据拟合所得到的弥散系数

ＤＣＤＥ＞ＤＳＣ＞ＤＴＲＭ ．ＴＲＭ 模型的弥散系数最小是由于该

模式不仅考虑了对流和水动力弥散的运移方式，还
考虑了可动区与不可动区之间的溶质交换，仅比较

弥散系数时就会小于其他模型．
不同生态修复区土壤弥散度 λ 从大到小依次

为：撂荒地＞乔灌草地＞灌草地＞草地．土壤粒径组成

中砂粒含量从小到大的依次为撂荒地＞乔灌草地＞
灌草地＞草地．故乔灌草地、灌草地和草地的弥散度

小于撂荒地的原因是后者土质比较均一，且黏粒含

量较高．因此，表现出弥散度随土壤中砂粒含量的增

加而降低的特点．从不同深度来看，不同生态修复模

式的弥散度均由大到小为：７０ ～ ９０ ｃｍ＞１０ ～ ３０ ｃｍ＞
４０～６０ ｃｍ，与图 ４ 中容重变化趋势相反，可知不同

生态修复区土壤容重和弥散度存在相关性． ＳＣ 和

ＣＤＥ 模型的弥散度大于 ＴＲＭ 模型，因为 ＳＣ 和 ＣＤＥ
模型拟合所得弥散度是整个土体的弥散度，而 ＴＲＭ
模型只模拟了可动水区的弥散活动，认为不动水区

不受弥散作用影响．ＴＲＭ 模型在仅考虑可动水区的

对流弥散的情况下，所拟合的弥散度小于 ＳＣ 和

ＣＤＥ 模型．
本研究中 ＴＲＭ 模型反演出的可动区含水量比

率 β 均不低于化 ０．７５，结合平衡⁃非平衡运移模型平

均孔隙水流速的对比以及 Ｐｅ 值的结果可知，ＴＲＭ
和 ＣＤＥ 模型提供了类似的结果，即半干旱矿区不同

生态修复模式下土壤中溶质以对流为主要运移方

式．此外，质量交换系数 ω 还表现出随可动水体含量

β 的增大而减小的趋势，但从理论角度来看可动水

体含量比率 β 越大，流动水体与土壤介质间的接触

面会越大，因此可动水体含量 β 与质量交换系数 ω
应该是正相关关系，应该是更有利于可动与不可动
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图 ５　 不同生态修复模式 Ｃｌ－运移特征与 ＳＣ 模型、ＣＤＥ 模型和 ＴＲＭ 模型拟合结果（Ｓ１ 为草地，Ｓ２ 灌草地，Ｓ３ 为乔灌草地，Ｓ４ 为撂荒地）

Ｆｉｇ．５　 ＢＴＣｓ Ｃｌ－ ａｎｄ ｆｉｔｔｉｎｇ ｒｅｓｕｌｔｓ ｏｆ ＳＣ ｍｏｄｅｌ， ＣＤＥ ｍｏｄｅｌ ａｎｄ ＴＲＭ ｍｏｄｅｌ ｆｏｒ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｖｅｇｅｔａｔｉｏｎ ｒｅｃｏｖｅｒｙ ｍｏｄｅｓ

区的质量交换（Ｃｈｅｎ ｅｔ ａｌ．， ２０１６）．ＴＲＭ 模型所拟合

出的结果却与此相反，一是因为黄土管状孔隙发

育，遇水后，导致可动区含水量比率增加．但溶质在

不可动区迁移时，受到微小孔隙的影响，水分流动

速度极缓慢，以分子扩散的方式进行物质交换的速

率远低于以对流方式进行运移的速率，所以溶质交

换系数较小．二是因为 ＴＲＭ 模型对弥散系数、质量

交换系数和可动区含水量比率采用模型反推法进

行确定，且参数间具有一定关系，所得参数的解不

唯一所致． ＴＲＭ 虽能较好拟合矿区溶质的运移过

程，但参数的合理性还有待进一步研究（Ｂｉａｎｃｈｉ ｅｔ
ａｌ．，２０１７）．半干旱矿区不同生态修复模式下土壤溶

质运移过程以对流为主，ＣＤＥ 对其运移过程的模拟

效果最好．
３．３　 不同生态修复区土壤水文性质对溶质运移的

影响

为研究不同生态修复区土壤容重与平均孔隙

流速、弥散系数、弥散度、初始穿透时间和完全穿透

时间之间的关系，对其进行回归分析（表 ３），土壤容

重与平均孔隙流速之间用指数函数进行描述（ ｒ２ ＝

８５２４
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０．９８１５）．平均孔隙流速随着容重增大呈负指数函数

关系递减，存在这种关系是因为土壤容重的增加代

表更紧密的土壤和更低的孔体积，使流速降低致使

对流溶质传输减少和弥散效应的增强．容重与弥散

系数、弥散度、初始和完全穿透时间之间可用多项

式函数进行表达．本研究对不同生态修复区土壤理

化性质与不同模型的 Ｃｌ－ 运移参数进行相关分析

（表 ３），结果表明不同生态修复区土壤容重与平均

孔隙流速、弥散度和弥散系数呈极显著负相关关系

（ｐ＜０．０１），与初始穿透时间和完全穿透时间呈显著

正相关关系（ｐ＜０．０５）．虽然不同样品的穿透时间表

现出高异质性，但初始和完全穿透时间受到容重、
土壤质地和总硫含量的显著影响．

表 ３　 土壤理化性质与溶质运移参数相关性分析

Ｔａｂｌｅ ３　 Ｃｏｒｒｅｌａｔｉｏｎ ｂｅｔｗｅｅｎ ｓｏｉｌ ｐｈｙｓｉｃｏｃｈｅｍｉｃａｌ ｐｒｏｐｅｒｔｉｅｓ ａｎｄ ｓｏｌｕｔｅ ｔｒａｎｓｐｏｒｔ ｐａｒａｍｅｔｅｒｓ

土壤理
化性质

平均孔
隙流速

弥散系数 弥散度 Ｐｅｌｅｃｔ 数 可动区含
水量比率

质量交
换系数

初始穿
透时间

完全穿
透时间

容重 －０．９７４∗∗ －０．９３６∗∗ －０．９５５∗∗ －０．６５５ ０．４２９ －０．５２２ ０．７３３∗ ０．６８８∗

毛管含水量 －０．０１５ －０．０７１ －０．０４３ －０．０４３ －０．１６２ ０．１８３ ０．０６２ ０．０４８

饱和含水量 ０．０８３ －０．０１１ ０．０３６ ０．０３６ －０．２０４ ０．１７４ －０．０１９ －０．０１７

砂粒含量 －０．５３４ －０．９５３∗∗ －０．９４４∗∗ ０．９４４∗∗ ０．２４３ －０．３２２ ０．７８０∗∗ ０．７０１∗∗

粉粒含量 ０．４９８ ０．６３９ ０．７１９ ０．７１９ －０．１８５ ０．２４８ －０．６５２ －０．７０５

黏粒含量 －０．１３７ －０．２５３ －０．１９５ －０．１９５ －０．２０９ ０．２６０ ０．３７３ ０．３５９

　 　 注：∗表示在 ０．０５ 水平上显著相关，∗∗表示在 ０．０１ 水平上显著相关．

　 　 Ｐｅｌｅｃｔ 数随着土壤砂粒含量的增加而增加，说
明质地越粗的土壤，溶质运移的主要方式更倾向于

对流．砂粒含量与初始穿透时间、完全穿透时间和

Ｐｅ 呈显著正相关关系，与弥散系数和弥散度呈显著

负相关关系．回归分析显示弥散系数和弥散度随着

砂粒含量的减少而增大（表 ２），由于粘粒具有比砂

粒更大的比表面积，所以随着砂粒含量减少，运移

离子会被粘粒所吸附，对流传输率降低，弥散传输

率增加，溶质下渗时间延长．这也验证了弥散度 λ 在

质地较粗和均质土壤中的值小于质地较好和非均

质土壤中的值这一观点．

４　 结论（Ｃｏｎｃｌｕｓｉｏｎｓ）

１）与撂荒地相比， 半干旱矿区不同生态修复区

土壤层，２０～４０ ｃｍ 土壤容重最大，４０ ｃｍ 以下容重逐

渐降低．草本、灌草和乔灌草 ３ 种植被修复模式持水

量相对于撂荒地分别增加了 ３３．７９％、５９．１９％、６２．７１％
和 ３８．８７％．土壤饱和导水率由大到小依次为草地

（１．７３６ ｍｍ·ｍｉｎ－１）＞灌草地（１．６７８ ｍｍ·ｍｉｎ－１） ＞乔灌

草地（１．５６４ ｍｍ·ｍｉｎ－１）＞撂荒地（１．０１２ ｍｍ·ｍｉｎ－１），
不同生态修复区土壤容重与饱和导水率呈显著负

相关，与持水量呈显著正相关．
２）ＣＤＥ 模型、ＳＣ 模型和 ＴＲＭ 模型均可对北方

半干旱矿区不同生态修复模式土壤的溶质运移过

程进行较好表达，ＣＤＥ 模型拟合效果最好． ＣＤＥ 模

型对 Ｃｌ－穿透曲线的拟合效果优于 ＴＲＭ 和 ＳＣ 模型．

研究区土壤水平均孔隙流速为 ０．１９ ～ ０．４２ ｃｍ·ｈ－１，
弥散系数为 ０．０３～０．２６ ｃｍ２·ｈ－１，弥散度分布范围为

０．１６～０．５９ ｃｍ．平均孔隙水流速的对比可知 ＣＤＥ 和

ＴＲＭ 模型反映的结果是相似的．矿区土壤溶质运移

的主要运移方式是对流．
３）北方半干旱矿区不同生态修复模式下土壤

中溶质穿透时间呈现草地＞灌草地＞乔灌草地＞撂荒

地，不同深度土层的穿透时间呈现 ４０ ～ ６０ ｃｍ＞１０ ～
３０ ｃｍ＞７０～９０ ｃｍ，平均孔隙流速随着容重的增大以

负幂函数递减．平均孔隙流速、弥散系数和弥散度随

容重的增大而减小，弥散系数和弥散度随着砂粒含

量减少而增大，且影响溶质运移的主要因素是容重

和砂粒含量．
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