
皮下水文与斗淋及多边形喀斯特的发育
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导 盲 从司维治 ∀# ∃% &%∋ ( !)∗+ 年发表 《喀斯特现象》 一书以来
,

关于溶蚀斗淋

的认识很少有所发展
。

对于斗淋为什么出现于这些灰岩区而不出现于那些灰岩区还没有令人

信服的解释
,
对斗淋盆状形态形成的过程也还没有定量的说明 , 我们知道温带斗淋与热带多

边形喀斯特有所区别
,

但尚不能说明其原因
。

在本文中
,

笔者提出
“

皮下水文过程
”

即
“

上

部喀斯特水文过程
”

概念
,

指出该过程通过对溶蚀分布的影响决定了溶洼的成因
、

形态和大

小
。

这里
, “

斗淋
”

一词指热带或温带中从小尺度到中等尺度的喀斯特封闭洼地
。

−
�

集中溶蚀过程 斗淋的形状表明正是它的中心而不是周边曾有大量的岩体消耗
,

并

指出一定存在着使溶蚀集中作用的持续自然过程
。

石灰岩在溶液中的运移量为溶质浓度与径流之积
。

在一定气候条件下
,

溶质浓度是土壤

#伪
,

开放或封闭的化学系统
,

溶解动力学
,

岩性和时间的函数
。

某些局部的# . −变化可用

土壤和微气候的变化来说明
。

但如果单独用溶质浓度的空间变化就可以充分解释斗淋起源的

话
,

则斗淋在一定的的气候带应存在于所有的石灰岩中
。

很明显完全不是这样
,

这可用英格兰

的石炭纪
、

侏罗纪和白里纪灰岩的例子来说明 ∀/ 0 1 12 %3 4 !∗ 5 − (
。

因此
,

斗淋的成因应该用另

一个因素即径流造成的局部溶蚀不平衡来解释
。

人们虽然还未能很好地理解喀斯特洼地 水文

学
,

但水量的差异分 配可能正是问题的关键
。

如果在水文上斗淋的边坡与常态山坡相似
,

则随着次级汇水面积的增大
,

由边坡流下的

径流就会增加
,

这样底部附近的溶蚀量将大大超过四周边坡
,

因为底部附近比周边每单位面

积能获得更多的径流
。

然而斗琳边坡的渗透性通常很好
,

虽然有时在边坡也能看到地表流
,

但这种情况极少
。

某些斗淋土壤中有壤中流
,

但也并非普遍存在
。

在无土壤班盖的裸露斗淋

表面径流就更不重要
。

因此
,

主要的问题就是要说明在斗淋发育的早期水流如何集中并由此

产生溶蚀
,

答案显然应在表面 以下的过程中去寻找
。

石灰岩岩体从构造和沉积特征方面获得了三维渗透性
6

原生孔隙
、

节理
、

断层和 层面节

理
。

内部连接的孔洞及裂隙网为溶质运移提供了通路
。

7. 一 ). 肠的碳酸盐岩溶液主要表现在

地表下 !. 8 以上 ∀/ 8 %29和 : 2; %3 <= 3 !∗ 5 > (
,

因此
,

大量被蚀的是土壤下最上层的岩石
。

溶蚀

使裂隙扩大
,

但观察表明它们随着深度加大 而很快闭合
。

所以
,

在高孔隙度的皮下带中

水的渗入比漏出更容易
,

于是在大雨启它便成了储水区
,

该水体构成了悬挂含水层 ∀也叫
“

喀

斯特上含水层
” ,

? ≅3 4 %3 !∗ 5Α Β 7(
,

而它的底部基本上是一个有漏孔的毛细栅栏 ∀图 ! (
。

关

于皮下带及其含水层的充分证据曾为以下学者提出
6

Χ≅ ;≅ Δ= 0 %∋ Ε ∀!∗ 5∗ (
,
Χ≅ ;≅ Φ= 0 %∋ Ε

等

∀!∗ 5Α (
,

? ≅ 3 4 %3 ∀一∗ 5Α Β 7 (
,

伽
3 3 ∀!∗ ) !

,
!∗ )+ ( 和 0 %ΔΔ%≅ 8 < ∀!∗ 5 −

,
! ∗ 5)

,
!∗ ) + (

。

由于裂隙渗透性在岩性和 构造的影响下产生初始的空 间变化
,

因而垂直流路在皮下带底

部有选择地发育
。

当这些通路继续溶蚀扩大并占优势后
,

如果其中有一个垂直渗透量足够大
,

则在潜水面中会产生一个与抽水井四周相似的降落漏斗 ∀0 %ΔΔ %≅ 8 < !∗ )+ (
。

于是
,

流路将在喀

斯特上部含水层中重新调整
,

并在优势渗透通道 上形成会聚流线
。

额外水流加强了溶蚀并



皮下水压面 受土坡控制的渗透
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的漫渗透

奋巍能

裂隙扩大

加快渗透

呱吓铸

圈 Δ 喀斯特化岩体中的皮下带

使垂直渗透性增强
,

而渗漏通道按皮下潜水面的降落漏斗半径扩大其影响
。

这里漏斗半径取

决于喀斯特上含水层的水力传导率和水在底部垂直流路中的降落速率
。

几户水在皮下带中的运动 喀斯特上部含水层中水的储存和运动必须符合通常的地下水法

则
。

或许这种水并不能持久
,

但可预料暴雨 后悬挂含水层具有滞留潜水面
。

ΗΙ% 1 ϑ Ι% ∋ 9 和

< 8 ≅Ι 2 ∀!∗ )! ( 通过染色示踪证实了喀斯特上部含水层在水文上表现为具有大量扩散水流以

及横向和侧向水流的连续地下水体
。

在非喀斯特化的结晶灰岩中
,

孔隙度可能小于.
�

!肠
,

其水

力传导率可能为!. 嘴一 !. 一 5 8 Β ϑ ∀Η Ι1 1 Ε 1 和 # 91Ι ΙΚ !∗ 5∗ (
。

而在风化皮下带中
,

岩石孔隙度可

大到 7 一 !. 务
,

水力传导率可达 !. 一 Δ 8 Β ϑ 或更高 ∀虽然还无实测值(
。

土壤起到渗透调节器的作用
。

按照土坡特性
,

它的饱和水力传导率为大约 !. 一“一 !. 一”8 Β ϑ
。

土壤充填裂隙后减小了皮下带顶部裂隙的渗透性
,

而紧闭的节理在其底部使渗透性减小
。

总

地来说水流运动服从达西定律
,

但当紊流在垂直渗透通道中沿裂隙向下运动时可能不服从该

定律
。

皮下带底部的渗透速度可从开放竖并中的重力自由降落到渗流水的 !. − 一 !. + 8 Β ϑ
,

而

对于渗漏水则为 !. 一!

时 ϑ 或更小
。

� 强化因素 斗淋一旦形成
,

正反馈作用会促使它进一步发育
。

由于顺坡而下的水流及

其引起的溶蚀是向心集中
,

因此地形上封闭的盆地在水文学上为自我强化
,

这样
,

在斗淋边

坡深 厚土壤的内部
,

与边坡水文运动相联系的通常过程肯定会发生 � ! ∀ # ∃ % &∋ () ∗
。

一旦溶蚀

斗淋形成
,

边坡的水文过程

—
包括城中流以及偶尔的地表流

—
就会使斗淋盆形不断保持



并进一步发展下去
。

另外
,

有证据指出热带斗淋这种极端形态其底部还会出现比四周山丘更

多的林冠渗雨量 ∀: Λ Μ !∗ >∗ (
。

土壤
、

碎石和有机碎屑在重力影响下有顺坡下移并堆积于斗琳底部的趋势 , 在寒冷气候

条件下
,

’

雪也堆积于底部
。

这样
,

较深较潮的土壤促进了产生#= Ν的生化过程
,

而更多土坡

水的储存会在土
—

岩界面上延长溶蚀过程
。

同时
,

由于斗淋边缘的土城减少
,

溶蚀作用也

将在那里减小
。

另外
,

厚层土也能减小斗淋底部的渗透性
,

这样就存在一个对集中溶蚀的负

反馈影响
。

随着垂直排水系统愈趋通杨
,

斗淋底部附近贯通石灰岩的竖井和裂缝得以扩大
,

这将促

使斗淋边坡下面的层流转变为竖井中的紊流
。

水的运动速率不断增大将使土
、

岩在地下的机

械输送量增加, 水流在裂隙中相当通畅地降落会激励斗淋附近边坡的皮下潜水位进一步降低
。

这样
,

向心排水系统的影响半径得以进一步扩大
。

+
�

溶蚀斗淋发育的限制因素 在地形基本平坦的热带环境中
,

如果水补给在空间上一

致且水平渗透力在皮下带中已发展
,

则喀斯特上部潜水面的等水位线形状局部地由渗路中下降

进入下伏未风化岩块的垂直水力传导性的差异大小所决定
。

所产生的局部降落漏斗的坡度随

之决定了斗淋的半径大小并最终决定了它们的平面大小
。

在降落漏斗相交之处
,

单个的斗淋

生长会被这种与相邻向心排水中心的竞争所制约
。

多边形喀斯特就因这种普遍的相互作用而

产生
。

在一定的盈余水条件下
,

各种多边形喀斯特网眼大小的变化可能是皮下水力传导率的

直接函数
,

同时是进入风化较弱岩石中的高度透水渗道出现频率大小的反函数
。

但在下列极

端情况下
,

溶蚀斗淋则完全不会发育
6

+ 如果垂直水力传导率大得足以贯通整个渗流带使得

皮下储水很少或仅短暂地停罗 �例如在风化灰屑岩上
, ,− . . !. /0 &∋ 1)∗ 2 � 如果垂直渗透率在

空间上始终保持均匀使降落漏斗不能在皮下潜水面中发展 �例如在英格兰和法国北部的白蟹

层中以及某些抬升的珊瑚环礁中∗ 2 3 在主导皮下水力梯度与地形坡度相平行的陡倾山坡 �超

过45
。

∗ 上
。

在缓倾或中等倾斜的地形面上
,

可预料其下倾斜皮下潜水面中的降落漏斗是不对称的 �根

据倾斜地下水面中围绕抽水井的降落漏斗形状推断∗ ,

而深入 山坡中的斗淋可预料也是不对称

的
,

它们的最陡坡面倾向山坡的上坡方向 �图 4 ∗
。

当整个坡面陡度大约超过45
。

时
,

贯通皮下带的水力传导便更平行于斜

坡面而不是垂直向下
。

这样
,

皮下潜

水面将引导水流顺坡下降而不是作向

心运动
。

和在不受限制的潜流含水层

中所见一样
,

树枝状等值线也可能在

悬挂的喀斯特上部潜水面上发育
,

这

样
,

皮下流线的汇聚导致溶蚀沿树枝

状通道加强
。

由这些通道溶移的石灰

岩越多
,

当倾斜表面降低时
,

溶蚀带

在地形上表现为干谷的趋势就越强
。

也可能这一过程是导致干谷在白要层

和上述例子其它岩层 中发育的主要机

制之一
。

尽管上覆岩层排水 网的迭置
、

圈 4 倾斜面上的不对称斗琳

, 6

最初的地形坡面
2 − 7 6

嗽初的 反 卜
8

水面
2 气 6

不对称斗淋沿长轴的地形坡面

− 9 6
不对称斗淋夕下 沪 常下 潜水面形壮



潜水面的降低和冰缘过程也会对某些干谷的形成起作用 ∀< 8 %2 9 !∗57 (
,

但冰缘过程不能说明

热带和亚热带的干谷
,

如在巴贝多∀Η 1Ι 8 1Ι Δ盯− , Ο ≅ Κ ! ∗ )+ (
。

此外
,

主排水网的重迭 和主

潜水面的降低也都不能说明封闭大洼地边上所产生的干谷
。

‘
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�

崩绷斗淋 多数降落斗淋在它们的发育过程中都存在着岩石逐渐陷落的因素
。

点状

水补给斗琳在其发育过程中还包含更多的机械作用
,

如在河流的消失点和渗漏点上方有时突

然出现崩场
。

在主要由溶蚀洼地构成的景观中
,

如在中国
、

巴布亚新几内亚
、

波多黎各及新西兰的多

边形喀斯特中
,

大规模的崩塌也时有发生
,

所产生的崩塌斗淋为陡壁所围而具圆筒状外形
。

这类斗淋在多数 ∀即便不是全部( 例子中与活动的或衰亡的地下河道坍顶有关
。

多数情况下
,

这类崩场是当溶蚀洼地向下发育时与洞穴相遇发生的
,

此时斗淋的底部落入洞腔构成组合地

形
。

这种地形的上部边坡是溶洼形态而下部边坡是崩塌形态
。

/
,

绍论和讨论 在产生溶蚀斗淋的喀斯特化过程中
,

既有渗透性 ∀和水力传导率(

的增加
,

又增大了渗透的空间差异
。

在垂直截面上
,

皮下带的水力传 导性与其下渗流带

的水力传导性通常有几个数量级的差异
。

在平面上
,

皮下带底部渗透率的主要差异决定

了喀斯特上部潜水面的

起伏
。

�

对溶蚀斗琳成因起

作用的皮下过程在地形

发育后可能关系就不大

了
,

因为正反馈过程强

烈地增大了地势
。

沮带

浅斗琳与热带起伏较大

的深斗琳间的差别可能

就是不同环境条件下反

馈 因素强度不同的结

果
。

如果时间充分
,

溶

蚀斗琳的底部将会达到

区域潜水面
,

皮下含水

层将与潜流饱和带合并

∀图 + (
。

这时
,

水流一

定是水平运动而不是在

斗琳底部作垂直运动
。

绒果
,

斗琳垂直加深速

度很快降低而它们的底

部在季节变动带中不断

扩大
,

从而形成溶蚀平

原
。

谭明节译自《 Ε 1 %包1 9 Ι%Φ2

∀Π ( 斗琳垂直切过渗流带

潜水面
‘

渗流带

∀Χ ( 洼地下切到季节变动

残丘

Δ 玻了曳
比

通二免、
斗琳ΒΒ 、

湿季 季节变动带

一 一 一
’

一 一 一
甲一 一 一干季

∀# (丘陵因山坡平行后退及底切而降低
,

洼底联合成溶蚀平原

汽蚀平原

口 + 多边形喀断特接近劝流带时的发育

在阶段 # 中
,

残丘和塔丘继承了阶段 Χ 中围绕封闭洼

地的丘陵位2 及形状
,

�

溶蚀平原在潜流带上部发育
,

残山主要因山坡平行后退而降低
,

但坡脚的底切作用

在局部也是重要的
。

ΦΛ Ι Θ 1 = 8 = Ι�9 = Δ= 4 %1 》 Χ ≅ 3 ϑ − ∗
,

Ρ 1 Φ2 Α
,
!∗ ) 7

,
�

�
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