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测定尺度对所测土壤导水参数及其空间变异性的影响

薛绪掌
1 , 张仁铎2 , 桂胜祥2

(1.中国农业大学 , 北京 100094;2.University o f Wyoming , Laramie , WY 82070 , USA)

摘　要:用 3 种盘径(14.4 , 20 , 30 cm)的负压入渗仪在 2 个供水负压(1 和 10 cm)下 , 在 65 个测点测定了

田间水分入渗。基于入渗数据 ,计算了宏观毛管上升高度和 2 个基模吸力的导水率。导水率和宏观毛管

上升高度的值呈对数正态分布。用大盘径负压入渗仪测定获得的导水率和宏观毛管上升高度的空间连续

性最好。当供水负压为 1 cm ,盘径为 14.4 cm(小盘径),导水率和宏观毛管上升高度的空间连续性没有表

现出来。导水率的均值随测定尺度增加而趋于减少 , 宏观毛管上升高度的均值和标准偏差均随测定尺度

增加而趋于减小。导水率和宏观毛管上升高度的样本半方差 ,半方差金砖方差(nugget)和平台方差(sill)随

测定尺度增加而减少。
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Effect of Measurement Scales on Measured Soil Hydraulic

Properties and Their Spatial Variability

XUE Xu-zhang 1 , ZHANG Ren-duo2 , GUI Sheng-xiang2

(1.China Agricultural University , Beijing 100094 , PRC;2.University of Wyoming , WY 82070 , USA)

Abstract:A field experiment was conducted to study the spatial variability and scale dependence of soil hydraulic

properties.Infilt rometers with three disc diameters(14.4 , 20 , and 30 cm)and 2 tensions(1 and 10 cm)were

used to measure infiltration at 65 locations.With the infilt ration data , hydraulic conduct ivity and macroscopic cap-

illary length w ere calculated.The frequency distribution of hydraulic conductivity and macroscopic capillary length

w as log-normal.The spatial continuity of soil hydraulic conductivi ty and macroscopic capillary leng th w as bet ter

displayed by measurements w ith large disc sizes.When tension w as 1 cm and disc diameter w as 14.4 cm , the spa-

tial st ructure of hydraulic conductivity w as not displayed.The mean of hydraulic conductivity and macroscopic cap-

illary length tended to decrease as measurement scale(disc sizes)increased.The values of nuggets and sills of the

sample variog rams of hydraulic conductivity and macroscopic capillary leng th decreased as measurement scale in-

creased.

Keywords:measurement scales;soil hydraul ic parameter;spatial variability

　　负压入渗仪已经成为田间测定土壤导水参数的

常用仪器 。使用负压入渗仪测定的入渗数据 ,可以计

算导水率和宏观毛管上升高度。导水率和宏观毛管

上升高度是用于计算土壤水运动和溶质运移的导水

参数 ,由于土壤的空间变异 ,它们是空间随机变量 。

一般认为 ,土壤的静态性质 ,如容重和孔隙度 ,多

呈正态分布 ,而土壤的动态性状 ,如入渗率和导水率 ,

常呈对数正态分布[ 1] 。Gimenez等[ 2]分析了 Ander-

sen和 Bouma
[ 3]
测定的饱和导水率数据 ,发现不论是

否进行对数转换 ,其结果均近似正态分布。大多数研

究则表明饱和导水率呈对数正态分布[ 4—10] 。

Wilson和 Luxmoo re[ 11] 认为入渗率的变异系数

不随供水吸力而变化 , Mohanty 等
[ 12]
用负压入渗仪

测定所得结论与 Wilson和 Luxmoore 一致。Clothier

和White[ 13]则认为随吸力增加 , 导水参数的变异系

数减小 。

　　大多数有关土壤导水性状对测定尺度依赖性的

研究仅以模拟数据为依据 ,许多模型用小尺度的导水

率的半方差和协方差函数估计大尺度相应的函

数
[ 14 , 2 , 15—20]

。这些关系一般预测导水率测定值随测
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定尺度增加依幂函数模式减少 ,半方差函数的金砖方

差(nugget)和平台方差(sill)随测定尺度增加而减少。

有关导水性状测定尺度依赖性田间测定的文献不多。

Anderson和 Bouma
[ 3]
的研究表明 ,随原状土样品高

度的增加 ,所测定的饱和导水率的均值和标准偏差减

小 ,他们将此结果的原因归结于随样品高度增加大孔

隙连续度的降低。Dunn和 Phillips
[ 21]
用 3种直径的

柱状玻璃管模拟的非均匀大孔隙系统得到了类似于

Anderson和 Bouma[ 3]的结果 。Lauren等[ 8]观察到含

大孔隙的黏土的饱和导水率的均值和方差为样品体

积的函数 ,小体积样品的均值和方差明显大于大体积

样品的均值和方差。Lauren 等用 Bouma[ 22] 和 Wa-

genet[ 23]建议的“代表样品体积”的概念解释测定结

果。这一概念认为体积小于“代表样品体积”的样品

不能代表田间水分运动的特点。Mohanty 等[ 12]用小

盘径的负压入渗仪研究了田间导水率的空间变异性 ,

结果对数转换的不同吸力的导水率的半方差图均呈

纯金砖方差模式 ,并有一定的近周期性波动。

在本研究中 ,进行了大型的田间测定以确定不同

测定尺度下土壤导水率和宏观毛管上升高度的空间

变异性 。本研究的一个目的是确定基模吸力和测定

尺度对导水率和宏观毛管上升高度的变异特征和空

间结构的影响 ,另一个目的是用实验验证土壤导水性

状的尺度依赖性 。

1　材料和方法

在美国怀俄明州 Laramie 市怀俄明大学农学院

实验站的一块草地进行了田间入渗测定 。土壤为轻

壤质 。测点分布见图 1。共有 65个测点 。不同测点

间的距离 ,在南北方向约为 50 m ,在东西方向距离不

规则 。

图 1　测定地点的空间分布图

田间用负压入渗仪自动系统测定入渗过程 ,采用

了2个供水吸力(1和10 cm),3个圆盘直径(14.4 ,20

和 30 cm),在 65个测点进行 。在每个测点 , 6台负压

入渗仪(3个盘径 ×2个供水吸力)分布在半径约为

1.5 m 的圆上测定 2 个供水吸力的水分入渗 。在入

渗开始前与结束后取土样测定含水量。6 台负压入

渗仪的入渗基本同时进行 。

以负压入渗仪的入渗数据为原始数据 ,采用我们

提出的新方法[ 24] ,通过解如下的非线性方程组计算

了不同负压入渗仪所测的各测点的导水率和宏观毛

管上升高度:

f 1πγ
2
o 0 4 f 1γoK 1

0 f 2πγ
2
o 4 f 2γoK 2

exp(-
Δh
λc
) -1 0

K 1

K 2

λc

=

Q 1

Q 2

0

式中:Q 1 , Q2 ———分别是 2个低供水吸力下某一入

渗时间的入渗率;γo ——— 入渗盘的半径;K 1 ,

K 2 ———分别为 2个基模吸力时的导水率;h ——— 宏

观毛管上升高度;f 1和 f 2是 Zhang 依据Warrick 的

水分由盘源线性扩散的解获得的将任一入渗时间的

入渗速度与稳态入渗速度相联系的校正系数 ,该系数

与供水吸力和入渗时间有关。

用常规的统计学和地统计学方法分析了计算结

果 。样本半方差用下式计算:

γ(h)=
1

2N(h)∑
N(h)

i=1
〔Z(x i +h)〕

2

式中:γ(h)———间距 h 时的半方差;Z(x i)——— xi

点的样本值;Z(xi +h)——— xi +h 点的样本值;

N(h)——— 间距 h 的样品组数 。通过交叉检验

(crosss validat ion)确定半方差模型。

2　结果和讨论

用测定数据计算的导水率和宏观毛管上升高度

的常规统计分析结果见表 1。

表 1　导水率和宏观毛管上升高度的常规统计结果

盘径/
cm

均值　 中值　 众数　
标准　
偏差　

变异　
系数　

K

(1 cm
吸力)

14.4 0.033 0.026 0.011 0.021 0.63

20.0 0.032 0.025 0.006 6 0.024 0.74

30.0 0.022 0.016 0.009 9 0.016 0.71

K

(10 cm
吸力)

14.4 0.005 0 0.004 7 0.002 6 0.002 9 0.58

20.0 0.004 0 0.003 2 0.002 4 0.003 4 0.87

30.0 0.002 5 0.001 8 0.001 1 0.001 9 0.78

λc

14.4 5.76 4.92 5.01 3.12 0.54

20.0 4.85 4.24 2.51 1.96 0.40

30.0 4.57 4.48 3.68 1.85 0.41

　　用 14.4 cm 和 20 cm 盘径负压入渗仪测定的 1

cm 基模吸力时的导水率的均值相近 ,明显大于 30 cm

盘径测定的结果 。这一结果与 Lauren等[ 7]测定的有
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关饱和导水率的结果一致。10 cm 基模吸力时的导

水率均值随测定尺度(盘径)增加而减小 。宏观毛管

上升高度的均值随测定尺度增加而减小 。导水率和

宏观毛管上升高度的中值(median)和众数(mode)小

于均值 ,表明导水率和宏观毛管上升高度值分布的不

对称性。14.4 cm 和 20 cm 盘径的导水率的标准偏差

相近 ,明显大于 30 cm 盘径的相应值 。随盘径增加 ,

宏观毛管上升高度的标准偏差减少 ,变异系数则比较

稳定 ,与Wilson和 Luxmoore[ 11]的观察一致。宏观毛

管上升高度变异系数明显小于导水率变异系数。

为检验导水率和宏观毛管上升高度是否正态分

布 ,我们计算了不对称(skew ness)和峰态(kurtosis)程

度 ,当 P 值大于 0.05 ,数据支持正态分布。如表 2所

示 ,对数转换的导水率和宏观毛管上升高度的 P 值

明显大于没有进行对数转换的相应值 ,这表明导水率

和宏观毛管上升高度用对数正态分布描述比较合理。

我们还用正态分布模型对导水率和宏观毛管上升高

度的原值和对数转换值进行拟合 , 拟合的优劣用

Likelihood rat io test 方法检验 , P 值大 ,距正态分布

近 ,如表 3所示 ,对数转换极大地改善了导水率和宏

观毛管上升高度的正态性 。

表 2　导水参数的对称性检验

盘径/
cm

变量
不对称性

P P(lg)

峰　　态

P P(lg)

30.0 K (1 cm) 0.000 0 0.377 2 0.000 0 0.211 2

K(10 cm) 0.000 0 0.263 1 0.091 7 0.423 4

λc 0.000 0 0.158 4 0.000 0 0.403 1

20.0 K (1 cm) 0.000 0 0.026 3 0.000 0 0.034 2

K(10 cm) 0.000 0 0.282 7 0.000 0 0.200 0

λc 0.000 0 0.042 1 0.011 6 0.277 5

14.4 K (1 cm) 0.000 0 0.338 6 0.010 6 0.120 0

K(10 cm) 0.000 3 0.114 6 0.023 5 0.431 0

λc 0.000 0 0.001 9 0.000 0 0.004 0

表 3　使用 Liklihood ratio test检验正态分布模型的拟合程度

盘径/ cm 变量 P(无对数转换) P(对数转换)

30.0 K (1 cm) 0.002 1 0.535 5

K (10 cm) 0.000 0 0.261 9

λc 0.011 0 0.091 7

20.0 K (1 cm) 0.000 5 0.228 2

K (10 cm) 0.003 5 0.213 7

λc 0.000 1 0.397 3

14.4 K (1 cm) 0.000 2 0.636 7

K (10 cm) 0.008 5 0.396 5

λc 0.000 0 0.003 2

3　导水率和宏观毛管上升高度的空间
分布情况
30 cm 和 20 cm入渗盘径的入渗仪所测定的导水

率在南北方向 50 ～ 250 m之间的值小 ,大值大多分布

在西北角。14.4 cm 盘测定的 1 cm 吸力的导水率的

大值在空间是随机分布 ,而 10 cm 吸力的导水率大值

大多分布在西北角。大值与小值的空间分布会极大

影响样本半方差图的计算结果和半方差模型的确定 。

当大值聚集在一起 ,小间隔的半方差值小 ,大间隔的

半方差值大 。当大值随机分布时 ,会导致小间隔半方

差值较大。采用交叉检验方法建立半方差模型时 ,用

Kriging 插值 ,在考虑变量值分布的空间连续性基础

上 ,利用临近值估计未知值 ,大值与小值相邻会导致

很差的交叉验证结果 。14.4 cm 盘径的负压入渗仪

测定的 1 cm 吸力的导水率的随机分布表明 ,使用小

盘径的负压入渗仪会增加测定结果的随机变异性 ,隐

藏导水率的空间连续性。

4　半方差模型

除用 14.4 cm 盘径的负压入渗仪测量的 1 cm 基

模吸力的导水率半方差图外 ,导水率和宏观毛管上升

高度的样本半方差图呈现空间连续性。用 14.4 cm

盘径测量的 1 cm 吸力的导水率的半方差图不规则 ,

不能得到交叉检验结果较好的半方差模型。

表 4总结了拟合得到的半方差模型 ,交叉检验结

果见表 5。对所有盘径测定的 1 cm 吸力的导水率 ,

高斯(Gauss Model)模型最佳;对 10 cm 吸力的导水

率 , 球(Spherical M odel)模型适于 30 cm 盘径测定的

结果 ,幂(Pow er Model)模型适于 20 cm和 14.4 cm 盘

径;对宏观毛管上升高度 ,高斯模型最佳。所有这些

模型均满足地统计学要求的二阶平稳条件。

表 4　半方差模型

变量盘径/ cm　　　　　　模　　　　　型

K

(1 cm)

30 γ(h)= 0.000 125+0.000 135{1-exp〔-3(
h

100
)2〕}

20 γ(h)= 0.000 19+0.00016{1-exp〔-3(
h

100
)2〕}

K

(10 cm)

30 γ(h)= 1.0×10
-6+1.2×10

-9
h

20 γ(h)= 7.4×10
-6+9.6×10

-11
h
1.99

14.4 γ(h)= 6.2×10
-6+4.0×10

-11
h
1.99

λc

30 γ(h)= 1.2+1.0{1-exp〔-3(
h

150
)2〕}

20 γ(h)= 2.2+3.1{1-exp〔-3(
h

450
)2〕}

14.4 γ(h)= 4.0+2.0{1-exp〔-3(
h

450
)2〕}
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表 5　交叉检验的统计结果

变　　量
盘径/
cm

n ME MSSE MKV

MSSE

MKV

CEE CEA

K

(1 cm)
30.0 64 -7.9×10-4 1.8×10-4 1.7×10-4 1.08 0.12 0.39

20.0 63 -0.001 1 2.9×10-4 3.0×10-4 0.94 0.11 0.44

K

(10 cm)

30.0 64 1.5×10-5 2.3×10-6 2.1×10-6 1.10 0.07 0.62

20.0 63 3.0×10-5 9.3×10-6 7.7×10-6 1.19 0.03 0.48

14.4 61 8.7×10-5 7.4×10-6 6.6×10-6 1.12 0.07 0.39

λc

30.0 63 -0.048 1.92 1.62 1.17 0.11 0.37

20.0 63 -0.054 2.66 2.65 1.00 0.06 0.40

14.4 60 -0.040 4.09 4.53 0.91 0.09 0.35

　　注:ME——— 平均偏差;MSSE——— 均方差汇总(mean sum of square error);MKV———Kriging 方差均值(Mean Kriging variance);CEE——— 估值

与误差的相关系数;CEA ———估值与真值的相关系数。

　　由交叉检验结果可以看出 ,10 cm 吸力与 1 cm 吸

力的导水率相比较 ,估计值与误差值的相关值低 ,估

计值与真值的相关值高 ,表明 10 cm 吸力时的导水率

的空间连续性比 1 cm 吸力时的导水率明显 。大孔隙

空间分布的随机性是 1 cm 导水率空间连续性差的重

要原因。随吸力增加 ,大孔隙作用受到限制 ,土壤内

在性状如土壤质地和理化性状成为导致导水率空间

变异的主要原因 ,而土壤质地和理化性状的空间连续

性要比大孔隙强 。

导水率对空间尺度的依赖性在本研究中得到了

一定验证。用 20 cm 盘径负压入渗仪测定的 1 cm 吸

力的导水率的半方差模型的金砖方差(nugget)和平

台方差(sill)明显大于 30 cm 盘径负压入渗仪测定的

相应值。30 cm 盘径负压入渗仪所得的 10 cm 吸力的

导水率半方差小于 20 cm 和 14.4 cm 盘径负压入渗

仪所得的相应值 ,而 20 cm 与 14.4 cm 盘径负压入渗

仪所得的 10 cm 吸力的导水率半方差较接近。宏观

毛管上升高度的半方差模型的金砖方差和平台方差

均对测定尺度有依赖性 ,随所用负压入渗仪盘径的增

加 ,金砖方差和平台方差有规律地减少 。虽然本研究

中 ,导水率和宏观毛管上升高度的尺度依赖性在某种

程度得到了验证 ,由于测定尺度数量有限 ,参数值与

测定尺度的函数关系尚不能建立 。由于目前所用方

法的田间入渗测定工作量大 ,时间长 ,有必要探索其

它更简单 ,更快捷的途径 ,从而使更多尺度的测定成

为可能。
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