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第14章风化成土

风化是指十分接近地表的或宜接暴露于地面的岩石，处于新的地球表层的岩石圈与大气 

圈、水圈、生物圈发生物质与能量交换的环境，所发生的种种物理变化和化学变化。所述的 

物理变化包括岩石与矿物的体积增大、机械破裂与酥松崩解，也称物理风化。所述的化学变 

化包括一系列的化学反应，某些成分的丢失与新生物质成分的产生，也称化学风化。生物风 

化包括生物物理风化与生物化学风化。

14. 1物理风化

物理风化首先是处于接近地表或暴露地面的岩石，由于压力松弛而产生基本平行于裸面 

的减荷破裂（图14. 1）0越接近地表面，减荷破裂越密集，向下可以出现在距地面30m以下 

至100m以内的深部。花岗岩和砂岩等刚性岩石对压力松弛尤其敏感，密集的减荷破裂（也 

称减荷节理）使其表层呈不规则碎片状，内部则进行球状风化过程（图14.2、图14.3）。据 

我们的实地调查，如长江三峡云阳河段的“裂口山”，以及金沙江恩子坪河段左岸的两处巨 

大岩块的整体滑移，均与“河流深切一形成几十米上百米高的直壁陡崖（临空面）一发生拉 

裂性质的减荷破裂一导致巨大岩块整体向河槽滑移”有关。陡崖地形有与崖面近于平行的减 

荷节理的发育，它使崖壁岩块易于崩落或岩皮剥落（图14.4）。

图14.1岸坡的减荷破裂 图14. 2湖北花岗闪长岩球状风化

岩石表面受到太阳辐射而增热，夜间则冷却，一年四季的昼夜温差有时可超过100°C。 

与此同时，岩石是不良导体，因而岩面与近表岩层之间有持续时间较长的很高的热温梯度， 

有时可达5〜10°C/cm,从而岩面与近表岩层之间有不协调的热胀冷缩，甚至发生破裂。同 

时，因为不同种类的矿物有不同的热胀系数，在上述情况下也很容易在不同种类的矿物颗粒 

之间发生胀缩破裂。

表层岩石的体积变化和机械破裂还与不同黏土矿物的吸水膨胀、岩隙中水与盐分的结晶 

膨胀等因素有关。钠蒙脱石的充分吸水膨胀体积可达1400% 〜1600%,钙蒙脱石为45% 〜 
145%,伊利石为5%〜120%,高岭石为5%〜60%。水结冰体积增大约9%,在封闭空间



图14. 3浙江火山岩球状风化 图14. 4江西赣州红砂岩崖壁的剥落

中—22°C可产生最大达2115kg/cm2胀压，远超过一般岩石的抗压（如大理岩为100kg/cm2, 
花岗岩、灰岩、砂岩分别为70kg/cm\  35kg/cm\  7 〜14kg/c m

2 ） 0盐类结晶同水结冰相类 

似，溶液渗入岩缝孔隙之后，盐晶的生长所产生的定向压力，也足以使岩层发生张裂。特别 

是出露岩石的表面通常较多孔疏松，积存较多的水和盐分，盐分和水的结晶作用则促使岩 

层，一层层地崩解为岩屑或矿物颗粒。在干旱地区，含盐溶液因蒸发作用而容易出现盐类结 

晶；在高纬地区，雪片的核及其所含的盐分因雪片融化而积聚在岩石表面，所以在那些地 

方，盐类结晶作用在使岩石崩解、多孔和颗粒化方面往往起着重要的作用。

我国大部分地区隆冬时节比较寒冷，会出现冰冻，地表物质经过冻结变得很酥松；夏季 

来临，骤降暴雨，成片冲蚀地表碎屑进入河湖海。这就造就了我国季风气候区地貌发育的特 

点：很高的径流系数，很高的剥蚀速率，很大的输沙量与在河湖及海边很快的泥沙淤积。

14. 2化学风化

化学风化是空气、水及生物中的某些化学成分与岩石的一些化学成分发生化学作用，不 

仅使岩石结构发生变化，而且其成分也发生变化。所述的化学作用通常包括溶解作用、水化 

作用、水解作用、碳酸化作用和氧化作用等。

溶解作用是有些矿物或有些矿物的某些成分溶解于水，或者很快溶解，或者缓慢溶解, 

最终使岩石矿物失去已溶解于水的化学成分并留下孔隙，不易溶的矿物岩屑则存留在原地成 

为疏松的残留物。

水化作用是一些本不含水的矿物同水分子结合，形成新的含水矿物，如硬石膏经水化作 

用形成石膏。

CaSO4+2H2O—> CaSO4 ・ 2H2O

硬石膏（斜方晶系） 石膏（单斜晶系）

硬石膏变为石膏后，体积膨胀60%,导致本含硬石膏的岩石发生张裂崩解。水化作用 

还可使原矿物的硬度变小等。

水解作用是一些矿物的成分与水离解成的H+和OH-离子结合形成新的矿物。如

K2O ・ AI2Q • 6SiQ +t?H2O—> A12Q ・ 2SiQ ・ 2H2O+4SiQ ・ nH2O + 2K（）H 

正长石 高岭土 蛋白石

式中，正长石中的K+与水中的OH-结合成易溶的氢氧化钾，随水流失，而次生的高岭土 

则残留原地；Si（）2・“H2O为胶体，在温带气候条件下形成蛋白石而存留下来；在热带亚热 



带气候条件下，它在碱性溶液中不能凝聚，与氢氧化钾真溶液一起随水流失。同时，在热带 

亚热带气候条件下，高岭土会进一步风化，析出二氧化硅而成为铝土矿。

AI2O3 • 2SiC)2 • 2耳0------ *■ AI2O3 • ”H2O + 2SiC)2 • 2H2O

高岭土 铝土矿

碳酸化作用主要发生在可溶的石灰岩地区，溶于水中的游离二氧化碳使水具有溶解碳酸 

钙的能力。

CO2 + H2O------► H+4- HCO?

+ CaCO3 = Ca2+ + 2(HCO3 )一

Ca(HCO3)2

氧化作用可使矿物岩石中低价元素转变为高价元素、低价化合物转变为高价化合物，如 

黄铁矿经氧化后成为褐铁矿，其中有一部分硫酸盐随水流失，另外产生的硫酸可进一步促进 

岩石的化学风化。

2FeS2 + 7O2 + 2H2O—> 2FeSO4 + 2H2SO4

黄铁矿

12FeSO4 + 3O2 + 6H2O —> 4Fe2(SO4 )3 + 4Fe(OH)3

硫酸铁 褐铁矿

Fe2(SO4)3 + 6H2O―> 2Fe(OH)3 + 3H2SO4

褐铁矿

对于化学风化来说，岩石与矿物的稳定性，主要取决于矿物岩石所含元素的化学活动 

性，实质上主要取决于氧离子和如下一些阳离子之间的键合力(103J/mol)(Chorley et al. , 
1984)： K+为 1522X 103J/mol； Na+为 1348X 103J/mol； H+为 2156X 103J/mol； Ca?+为 

3513X103J/mol； Mg24"为 3818X/J/mol； Fe?+为 3848X 103J/mol； AF+为 7507X 103J/mol； 
AU+为78 63X103J/mol； S严为13021X103〜13155Xl()3j/mol。对于普通火成岩造岩矿物来 

说，化学风化最不灵敏的是石英，与之相近的是白云母、正长石，比较灵敏的依次是黑云 

母、钠长石、普通角闪石、普通辉石、钙长石，最灵敏的是橄榄石。普通矿物中的氧化铁与 

氧化铝，在地表风化条件下是最稳定的(表14. 1)0

稳定度 原生矿物 常量元素 微就元索

表14.1 土壤母质的矿物相对稳定度及其化学成分

易风化 橄榄石 Mg、Fe, Si Ni、Co、Mn、I」、Zn、Cu、Mo
角闪石 Mg、Fe、Ca、Al、Si Ni、Co, Mn, Li, Se、V, Zn、Cu, Ga
辉石 Ca、Mg、Al、Si Ni、Co, Mn、Li, Se、V、Pb、Cu、Ga
黑云母 K、Mg、Fe、Al、Si Rb、Ba、Ni、Co、Se、Li, Mn、V、Zn、Cu
钙长石 Ca、Ai, Si Sr、Cu、Ga、Mo
奥长石 Na、Al、Si Cu、Ga
钠长石 Na、Al、Si Cu、Ga

较稳定 石榴子石 Ca、Mg、Fe、Al、Si Mn、Cr、Ga
正长石 K、Al, Si Ra、Ba、Sr、Ci、Ga
白云母 K、Al、Si F、Rb、Sr、Ga、V、Ba
钛铁矿 Fe、Ti Co、Ni、Cr. V
磁铁矿 Fe Zn、Co、Ni、Cr, V
电气石 Ca、Mg、Fe、Al、Si I」、Ga、Fe
诰英石 Si Zn、Hg

极稳定 石英 Si



根据本书第11章表11.1所示，世界高纬度地带大河流域的总剥蚀量一般在7~13mm/1000a, 
然而其化学剥蚀量竟要占总剥蚀量的80%左右（70%〜89%） ,可见高纬度地带副极地气候 

寒冷潮湿地区地表水与地下水的溶解能力及其实际功效是非常可观的。

14.3生物风化

生物风化包含由生物的生长和分解的产物，对岩石与矿物所起的物理的和化学的风化作 

用。显著的生物物理风化诸如植物根系生长把粒隙岩缝撑裂，动物的挖掘和穿凿使岩层破碎 

等。生物的化学风化作用则比较复杂，主要是生物的新陈代谢分泌出多种具化学腐蚀能力的 

物质使岩石矿物遭受腐蚀，或者成为溶剂而溶解某些矿物并对该岩层起破坏作用。微生物在 

生物风化作用中起着很重要的作用，有的微生物吸收空气中的氮制造硝酸，有的吸收二氧化 

碳制造碳酸，有的吸收硫化物制造硫酸，还有分解产生的有机酸（一般指竣酸RCOOH）等 

对岩石矿物均有很强的破坏作用。大体上，有弱复合酸（如醋酸和天冬氨酸）参与的风化要 

比蒸憎水作用增强10倍以上，强复合酸（如柠檬酸和酒石酸）的参与则增强100倍以上。 

在一定条件下，有机酸还能溶解AP+与Si4 +
0图14. 5表示酒石酸溶解硅酸盐矿物和黏土要 

比脱离子水快许多倍；溶解黏土矿物又比溶解硅酸盐矿物快；在黏土中的AF+的溶解又比 

黏土中的S!+要快得多。表14.  2所列实验成果，表示蒸憎水（pH = 5.5）缓慢渗透 lm厚 

情况下，有或无腐殖质覆盖层的中性岩石破碎层或基性岩石破碎层，1个月之后该岩块层淋 

失的几种化合物的数量。

另外，生物在其生命过程中如最普遍的光合作用和呼吸作用产生的氧和二氧化碳，毫无 

疑问是化学风化中的两个重要的反应剂。

图14. 5通过脱离子水和酒石酸作用，从主要造岩矿物硅酸盐矿物和黏土矿物中溶解 

铝和硅的数量的比较（Choriey et al. , 1984）



表14. 2蒸IS水缓慢渗透lm厚岩块层1个月后淋失的多种化合物的总量（mg）

引自 Chorley 等.1984。

岩屑的岩性成分 玄武岩 粗面岩

覆盖情况 有腐殖质层 无腐殖质层 有腐殖质层 无腐殖质层

Cat) 1300 180 270 240

Mg() 310 29 45 45

蒸锢水渗透
K2（） 230 65 260 150

淋失的成分 Na2() 480 270 320 180

和数fit
Si()2 3070 1920 1870 1550

Al2()3 270 360 165 174

有机物质 1230 0 570 0

14. 4风化速度

在自然状况下，裸露岩石的物理风化、化学风化，甚至生物风化几乎总是同时进行、密 

不可分的。但是，在理论上由于物理风化使岩石破碎，从而增大了可与空气和水等接触的表 

面积，并增强了化学风化。图14. 6显示了与岩屑覆盖层厚度有关的物理风化与化学风化相 

对强度的变化。在下述两种不同的风化环境条件下观测风化速度，其一是该地的表面物质被 

剥离的过程快于表面物质的风化过程，地表很少或几乎没有土壤发育，地面形态主要受岩性 

和地质构造控制，在风化速度观测中相对地称为有限风化观测（表14.3）；其二是该地表层 

物质风化过程快于表面物质被剥离过程，发育碎屑物质覆盖层和土壤，地面形态主要取决于 

块体物质移动，在风化速度观测中相对地称为有限剥离观测（表14.4）。

图14. 6化学风化与机械风化相结合的相对风化速度 

（Chorley et al. , 1984）



表14・3据有限风化观测的风化速度

引自 Chorley 等，1984。

岩石类型 地点 地面 年限/a 产物 平均速度/ （mm/a）

砂岩 爱丁堡（英国） 墓碑 200 轻微风化

板岩 90 凿刻清晰

大理岩 90 剥落

灰岩 约克希雷（英国） 墓碑 500] 风化2. 5cm深 0. 051
灰岩 300 1 0. 085
灰岩 240 1 0. 102
灰岩 240丿 0. 106
花岗岩 阿斯旺 古构造 4000 新鲜

花岗岩 吉佐（所罗门群岛） 古构造 5400 剥脱0. 5〜0・8cm 0. 0009〜0・ 0015
硬灰色灰岩 大金字塔 1000 轻微风化

软灰色灰岩 1000 1〜2cm深坑 0・01〜0.02 （局部）

灰色页岩 1000 20cm 龛 0. 2
黄色钙质页岩 1000 角砾 0.2 （整个表面平均）

石炭纪灰岩 北英格兰 漂砾 12000 30〜50cm 0. 025〜0. 042
石炭纪灰岩 冰川条痕 13 3 〜5cm 0. 2〜3・8
石炭纪灰岩 冰面流痕 13 15cm 11.5

灰岩 奥地利阿尔卑斯 裸面 1000 912. 5mm 0. 009〜0.0125
灰岩 诺福克岛 潮间栈桥 16 28mm 0. 5〜1・0
灰岩 澳大利亚佩尔姆角 海滨刻槽 — — 1.0
灰岩 加利福尼亚拉交拉 碑文 — — 0.5
灰岩 波多黎谷 潮间刻槽 155 — 1.0
花岗岩 挪威 冰川面 10000 0. 00105
灰岩燧石

斯匹次卑尔根
冰川面 70 — 0. 02〜0・2

砂岩 冰川面 10000 — 0. 34〜0・5

表14. 4据有限剥离观测的风化速度

岩石类型 地点 依据 时段/a 风化产物与速度

安山岩火山灰
西印度群岛 

斯特温森特
土层厚度

土层 1. 83m/4000a 
黏质土 0. 45〜0・ 6m/1000a 

火山玻璃风化15g/(cm2 • 100a)
成层安山岩 巴布亚 风化剖面厚度 650000 58mm/1000a

花岗岩 象牙海岸
硅、钙、镁、钾、 

纳淋溶速度
富铁铝化 lm/(220000~77000a)

火山熔岩 新几内亚 表皮风化

5000a粗骨土

5000〜20000a未成熟土

20000a 成熟 土

灰岩 乌克兰 卡梅斯要塞上的土 230
30. 48cm 土层

1. 32mm/a可能的风沙加积

灰岩 奥地利阿尔卑斯 矮松下的土 1000 28mm 土层 0・ 028mm/a
层状火山安山岩 

（浮岩）
喀拉喀托 土层厚度 45

35mm 土层硅、钾、钠淋失 

铝、氧化亚铁于表面累积

白铁废品堆 马来西亚 土层 25 微发育，无黏土产生

铁废品堆 北安普敦（英国） 土层 几十年 南坡上发育土层，北坡无

冰磧 蒂罗斥（奥地利） 土层 80 明显的成土

废弃煤堆 萨默塞特（英国）
土层 老至178年

21a后出现分层现象 

178a内54%原煤物质化为

2%的风化土

引自 Brunsden, 1979。



我们在江西省赣州市的通天岩，据红砂岩岩壁上的宋代石刻的风化剥落状况，推算该崖 

壁的风化剥脱的速率为50〜100mm/1000ao

显然，有许多因素影响着裸露岩石的风化速度。首先是地形与水-热环境条件，其次是 

岩石本身的成分和构造特点。这些因素既影响风化速度，也影响到风化产物的性质类型，以 

及该地的风化剥蚀的速率，与岩块、碎屑、溶解物质的供给数量等。

14.5风化壳

近地面基岩（或堆积物）经受风化残存于原地的产物组成风化壳。风化壳与下伏新鲜基 

岩之间的接触关系通常为过渡关系，往上渐变为微风化层、弱风化层、强风化层和全风化层 

（图 14. 7） o

风化剖面示意图 风化带
厚度/m

最大 平均 疏松

线比例/%

半坚|坚硬半疏
风化形式及组合

全 

(IV)

14.6

51.47

强

jffi I

45.7

57.88

新鲜基岩

81.6

WTT 

桶! 
I

84.8

碎眉状风化为主, 

其次为碎块状风 

化

块球状风化为主, 

其次为碎块状风 

化

块球状、夹层状 

风化为主,其次 

为碎块状风化

裂隙状风化为主, 

其次为夹层状、 

囊状，节环状风 

化

裂面表皮状风化 

为主,其次为局部

加剧风化

图14. 7长江三峡的花岗岩风化壳
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风化壳的厚度取决于均衡风化剖面深度与剥离限定程度之间的平衡，其中均衡风化剖面 

深度又取决于岩石抗蚀强度、节理发育程度、渗透率以及气候条件等等，剥离限定程度又取 

决于坡度角大小、地面径流强度、蠕动速度、滑坡频度、干湿交替频率和冻胀作用等。一般 

来说，只有在地形起伏和缓或坡斜平缓、植被覆盖良好的地方，地表径流作用较弱、地下水 

埋藏较深；而水、气易于往下层渗透以及表层基岩又较易风化的地方，发育较厚的风化壳 



(图14.8)。图14. 9反映风化壳厚度与地理纬度气候带的关系，从北极区很薄的土层到温带 

地区1〜3m厚、湿润热带有时可产生大于100m厚的风化壳。有些温带地区可能有深厚的第 

三纪时期形成的风化壳。花岗岩风化壳，在新南威尔士达300m；在捷克、斯洛伐克达 

100m；在澳大利亚维克多利亚州达80m,昆士兰达50m；在尼日利亚乔斯高地达50m；在 

美国佐治亚州大于30mo酸性变质岩风化壳，在澳大利亚维克多利亚达130m；在巴西大于 

100m；在中国长江三峡也达100m左右(表14.5)。巴西的页岩风化壳厚大于130m。

中国香港的风化花岗岩底面起伏100m左右；但在澳大利亚雪山(Snowy Mountain), 
底面起伏大于1000m,局部地段风化岩深度可达地面以下300m；尼日利亚结晶岩岀露区风 

化层底面起伏达50m,而地面起伏仅25m。类似的现象可能与基岩的不均匀构造破裂以及地 

面的地貌发育等因素有关。

m 14. 8长江三峡两岸地带风化壳剖面的变化
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图14. 9不同气候区风化壳的厚度与结构特征(Chorley et al. , 1984)



表14. 5长江三峡某地据钻孔岩芯划分的风化层（m）

引自长江水利委员会，1992.

地貌类型

风化程度与风化厚度

全风化层 强风化层 弱风化层 风化壳

最大 平均 最大 平均 最大 平均 最大 平均

低阶地 37.6 9.9 21.9 5.7 32.1 9.0 62.0 23. 1

山沟中 19.3 7.9 30.8 7.0 2& 5 7.3 45.9 19.8

山坡上 40. 7 12.0 30.8 5.9 4& 3 9.4 5& 7 26.1

山脊上 31.7 20.0 44. 1 10.6 37.2 11.4 81.7 46.7

与基岩风化破裂程度的加剧、黏土颗粒的增多以及部分化学元素的迁移与淋失有关，风 

化壳的物理性质与化学成分发生顺序的变化，相继发育粗岩屑型风化壳、碳酸盐型中性至微 

碱性风化壳、硅铝黏土型弱酸性风化壳、硅铝铁型酸性风化壳以及富铝型酸性风化壳。如果 

受到气候条件的限制，则发育特定终极类型的风化壳。粗岩屑型风化壳多形成于寒冷、高山 

或荒漠地区，物理风化为主使基岩风化破裂、碎块碎屑残积，或者该地的剥离过程超过缓慢 

的深风化过程。碳酸盐型中性至微碱性风化壳多形成于降水较少的半湿润半干旱森林草原或 

草原地区，淋溶作用比较弱，干旱季节地下水分向上移动，导致钙质在风化壳一定层位中聚 

积起来，并与细颗粒泥沙物质胶混在一起。如果降水更稀少，化学风化更弱，只有C1 一与 

Na+、SOf的迁移，以至钙镁碳酸盐相对更富集，成为特征性的含碎屑的富钙化碱性风化 

壳。硅铝黏土型弱酸性风化壳形成在湿润温带森林地区，低温造成化学风化与淋溶作用相对 

缓慢，除碱与碱土金属淋失较强外，其他阳离子淋失不明显，硅酸仅部分淋失，高岭土是代 

表性黏土矿物，含有一定数量的褐铁矿，外观多呈棕色或黄色。硅铝铁型酸性风化壳分布于 

热带亚热带地区，富铝型酸性风化壳主要分布于热带部分地区，后者的特点是比前者铁铝的 

富集程度更甚，黏土矿物不仅是硅铝质的高岭土类，而且以三水铝石为主，常形成铝和银等 

风化矿床。热带亚热带地区于石灰岩上发育的风化壳，也因强烈淋溶而成为弱酸性中性的红 

色石灰土型风化壳，质地黏重，表层硅少铝多，有时其下尚为钙质。

图14. 9还表示了热带雨林地区深厚风化壳的剖面结构特点，表层为不连续的富铁铝层 

或富铝层，往下依次是高岭土带、蒙脱石带以及破碎、轻微蚀变的基岩层。这样的风化剖面 

结构可与上述平面上按气候带发育的不同风化壳类型相比较，同时还具有自上而下风化程度 

变浅、风化经历的时间相对变短的含义。



第15章土壤过程

土壤过程包括它的风化过程、物质的转化与物质的运动，从而形成土壤所特有的新生物 

质和特定的土壤发生层。之后，又继续它的后土壤过程，即土壤退化过程，有的地方与人类 

活动的干预有关，但在本质上，该后土壤过程依然是其自身内质的渐变过程。

15.1新生土壤物质

新生土壤物质是本来没有的、在土壤过程中新产生的物质包括次生矿物、土壤腐殖质、 

土壤空气与水溶液等。

15.1.1次生(表生)矿物

次生矿物是在地表常温常压下成土过程中新生的矿物。

1. 次生盐类

次生盐类来源于土壤母质的化学风化，部分由毛细水或渗透渗流地下水携入土壤层，然 

后在土壤层环境中发生盐类矿物的结晶。如碳酸盐矿物方解石(CaCOs)、白云石［Ca, Mg 
(CO3)2〕；硫酸盐如泻盐(MgSOq ・  7H2O).石膏(CaSOq ・  2H2O).芒硝(NazSCl,  • 
10H2O)；氯化物如石盐(NaCl)、水氯镁石(MgCl・6H2O)等。它们的结晶构造较简单， 

常见于干旱和半干旱地区的土壤中。

2. 次生氧化物类

如氧化铁和氢氧化铁类的褐铁矿(2Fe2O3  -  3H2O)(使土壤呈棕褐、橘红和红色)，赤 

铁矿 ( 2 F e 2 O 3 ) (分布于气候湿 热 地区，也可在 暖 湿 带由氢 氧化铁沉 淀生成)，针铁矿 

( F e 2 O 3  -  H 2 0 ) ( 在有机质丰富的土壤里易还原生成，使土壤呈黄-棕褐色)，磁赤铁矿 

(yFe2O3)(常与赤铁矿共生，使土壤呈红棕色，常见于热带、亚热带岩浆岩高度风化的土壤 

中)，水铁矿(FezOs • 〃耳0)(高铁化合物快速水解时，产生的棕色胶状沉淀物中具赤铁矿 

结构的微晶矿物；亚铁溶液经铁细菌作用，加速氧化时也形成水铁矿，有机质丰富的寒温带 

土壤中可存留较多的水铁矿)等；氧化铝类的一水型氧化铝(AI2O3・H2O)和三水型氧化 

铝(AI2O3 • 3H2O), —水氧化铝在热带土壤和石灰岩发育土壤中偶尔可见，三水氧化铝普 

遍存在于灰化土、砖红壤、赤红壤和黄壤中，它是含铝矿物在强烈淋溶条件下高度风化的最 

终产物，较高岭石更为稳定；氧化猛类(MnO, MnO 2 ) ,在土壤团块表面上呈棕、黑色胶 

膜，或呈结核状存在；次生氧化硅，主要指氧化硅凝胶和蛋白石(SiQ ・“H20), 土壤溶液 

中氧化硅在酸性介质中可由单体聚合为凝胶，凝胶老化时缩合为蛋白石。



3.次生铝硅酸盐类

它们是构成土壤黏粒的主要成分，也称黏土矿物，如伊利石、蒙脱石、高岭石等 

（表 15. l）o

表15.1主要黏土矿物的一些特征

黏土矿物 晶层间距/nm 大小/pm 形状
SiO2

AI2O3
层间力

表面积

/(m2/g)
膨胀 

性

胶体 

特征

阳离子交 

换量特征

/ （cmol
（4-）/kg）

髙岭石 (1 -1) 0.7 0・1〜5 六方形 2 H键 10 〜30 无 低 1〜10

埃洛石 (1:1) 1.0 （可变的） 管状 2 H键 80 20 〜25

蒙脱石 (3 : 1) 1.0 （可变的） 0・01〜0・1 不规则 4 分子键 600〜800 强 极高 100〜120

片状

蛭石 (2 : 1) 1.0 （可变的） 比蒙脱石大 不规则波 4 分子键 600〜800 强 高 120〜150

纹片状

伊利石 (2 : 1) 1.0 0. 1 〜2 不规则 4 离子键 70 〜120 弱 中 20 〜40

片状

绿泥石 (2 ： 2) 1.4 片状 4 离子键 70 〜150 弱 中 10〜15

引自朱鹤健等，1992.

这类矿物具有以下共同特点：

（1） 粒径很小，一般小于lMm,属于黏粒粒级；

（2） 多具有胶体的性质，具有巨大的比表面积与吸收性能等，故又称为胶体分散矿物；

（3） —般呈层状结晶构造，故层片之间有一定的可活动性，具有膨胀性及吸附性；

（4） 都含有一定的结合水，不同种类的次生铝硅酸盐黏土矿物的结合水可在不同的温度 

下除去，从而可以用差热分析法鉴定黏土矿物种类；

（5） 这些矿物晶格中可发生同晶置换现象，因此，其化学组成不是固定不变的，常在一 

定范围内变动。

15.1.2 土壤有机质

土壤有机质主要来源于动植物（包括微生物）残体，主要是高等植物的根、茎、叶等有 

机残体及其分解产物和代谢产物。对于耕种土壤除继承自然土壤原有的有机质外，施入的各 

种有机肥也是土壤有机质的重要来源。进入土壤的有机质按其物质组成，可分为以下几类：

1. 碳水化合物

它是土壤有机质的重要组成部分，土壤微生物的主要能源之一，又是形成土壤结构的良 

好胶结剂。它包括各种糖类、淀粉、纤维素、半纤维素等，占土壤有机质的15%〜27%。 

简单糖类、淀粉易溶于水，在土壤中含量甚微，纤维素、木质素易被黏土矿物吸附与腐殖质 

结合，或与金属离子相结合，降低生物的降解作用，具有一定的稳定性。

2. 木质素

它是植物木质部的主要组成成分，属于芳香族的高分子化合物，它的化学结构相当复 



杂，含有苯环、疑基、甲氧基和酚怪基等功能团。木质素在植物残体中平均含量为25%, 
变幅15%〜30%,是土壤中特别稳定的有机物质，但它可被真菌分解。

3. 含氮、磷、硫的有机化合物

动植物残体中蛋白质含量相当丰富，蛋白质中除氮是主要成分外（约16%左右），还含 

有硫（0.3%〜2.  4%）和磷（0.8%）及碳、氢、氧等，都与植物营养关系很大。氨基酸是 

蛋白质的水解产物，土壤中已分离和鉴定的氨基酸达数十种，如天门冬氨酸、谷氨酸等。氨 

基酸是土壤腐殖质形成的重要组成物。土壤有机磷化合物主要有有肌醇磷酸盐、核酸和磷 

脂，其中前者含量最高，后两者只占很小一部分。

单宁、树脂、脂肪、蜡质，土壤中这类物质都是十分复杂的化合物，不溶于水。除脂肪 

较易分解外，一般都很难分解，对微生物的作用也较稳定。

4. 灰分物质

植物残体燃烧后所留下的无机物质称为灰分物质，主要为钙、镁、钾、钠、硅、铁、 

铝、磷、硫、铅、盐等大量元素，以及碘、锌、硼、氟等微量元素，总数不少于60种。灰 

分物质含在植物残体中，随着植物残体的分解而逐步被释放出来。

土壤有机物质的转化是指进入土壤中的各种动植物残体，在土壤微生物的参与下，一方 

面把复杂的有机质分解为简单的化合物，最后被彻底分解为无机化合物，该过程称矿质化过 

程；另一方面是分解后的较简单的产物，被土壤微生物重新合成为更复杂的有机质即腐殖 

质，该过程称腐殖质化过程。

土壤有机物质的矿质化过程包括不含氮碳水化合物的分解，含氮有机物质的氨化、硝化和 

反硝化作用，含磷和含硫有机化合物的分解作用，以及脂肪、单宁和树脂等有机物的分解等。 

这些过程在好气条件下进行时，生成CQ・耳0和其他的矿质养分，其分解速度快、彻底，放 

出大量热能，不产生有毒物质；在厌氧条件下进行时，速度慢，分解不彻底，释放的热量少， 

除产生植物所需养分外，还产生较多的还原性有毒物质，如甲烷、硫化氢、氢等。

影响有机质分解的因素主要有以下两方面：一是土壤环境条件，包括土壤的通气性、干 

湿状况、土壤温度和土壤酸碱度，这些条件是通过影响土壤中微生物的活动而影响有机物质 

的分解，凡是有利于微生物活动的，都有利于有机物质的分解，反之则分解受到阻碍；二是 

有机物质的碳氮比（C/N）,有机物质中所含的碳素与氮素的比例，称为碳氮比，C/N值过 

大的有机物质分解缓慢，土壤微生物的繁殖同时需要碳和氮，碳是能量的来源，氮是构成细 

胞的要素，当有机物被分解时，碳变为二氧化碳而大多散失，氮则被摄取而留在微生物细胞 

中，如有剩余的氮，它多以化合物的形式留在土壤中，C/N值过大，则氮供应量不足，于是微 

生物的活动受到限制，因而有机物质的分解就变慢。一般来说，C/N值在25 : 1〜30 : 1时， 

最有利于其分解。

15.1.3 土壤腐殖质

土壤腐殖化过程是一个极其复杂的生物化学过程，目前存在下列几种不同的学说。木质 

素-蛋白质学说，认为腐殖质不是特殊有机化合物，而是木质素和蛋白质的混合物，提出木 

质素可直接形成胡敏酸的最新假说。



生物化学合成学说，认为腐殖质的形成是有机质的分解产物，在微生物的作用下，经缩 

合和聚合而成的。细胞自溶学说，认为腐殖质的生物合成过程是在微生物体内进行的，微生 

物死亡后，细胞自溶的物质，如糖、氨基酸、酚，以及其芳香族化合物经过缩合和聚合作用 

而形成腐殖质。

化学聚合学说，认为在高pH和没有酶的参与下，由纯化学反应使酚类和氨基酸缩合而 

成腐殖质。这方面的认识，尚待深化研究。

土壤腐殖质是一系列黑褐色特殊高分子有机化合物。由于腐殖质溶解性的不同，可按下 

列步骤予以分离，最终分离出胡敏素、胡敏酸及富里酸等。

用NaOH或NH4O H的稀溶液浸提过滤

土壤腐殖质

1
溶解物质

~1
不溶解的部分（黑色）为胡敏素

用HC1或H2SO4酸化过滤
I

I 1
褐色沉淀为胡敏酸黄色溶液为富里酸

（1） 胡敏酸（humic acid）是一类缩合程度不高的高分子化合物，黑色，在其分子组成 

中已经确定有两种主要的结构单元：一种是酚型或醞型的芳香族化合物，另一种是含氮化合 

物。由于它具有竣基（一COOH）、醇羟基（一（旧）和酚羟基《2＞一0H等功能团，其 

中所含的氢能参加交换反应而游离出来，因而它具有酸性。不同类型土壤的胡敏酸中，其功 

能团的数目和它们在分子结构中的位置是不相同的。胡敏酸微溶于水，所形成的盐类中，一 

价盐可溶于水，而二价和三价盐均不溶于水。

（2） 富里酸（fulvicacid）是另一类高分子化合物，包含克连酸和阿波克连酸，前者无 

色或淡黄色，后者棕色。富里酸的分子结构比较简单，所含碳、氢、氮均较胡敏酸少，而含 

氧量及竣基和羟基量较多。富里酸易溶于水，所形成的各种盐类也都是可溶性的。它具有强 

酸性、活动性和分散性，对土壤矿物有强烈的破坏作用。

（3） 胡敏素（humin）主要是与土壤矿物质牢固相结合的胡敏酸，也可能是经过干燥或 

冰冻影响而变质了的胡敏酸。它不溶于碱液，是腐殖质物质中最不活泼部分，目前对它的研 

究还不多。

腐殖质在土壤中可以呈游离的腐殖酸或腐殖酸类存在，或以铁、铝的凝胶状态存在，或 

与黏粒紧密结合，以有机-无机复合体等形态存在。这些存在形态对土壤的形成和肥力起着 

极为重要的作用。

15. 1.4 土壤空气

土壤空气主要来源于大气，但土壤中的化学作用和生物化学过程也不断产生各种气体。 

因此土壤空气的组成与大气组成有着明显的差异。土壤空气的主要成分除N2、02、C02及 

水汽等大气成分外，还含有CHq、H2S. H2、PHas CSa、GH6、C3H8 .  C2H4和多种氮氧 



化物等20余种气体。由于土壤微生物的活动，CO?比在大气中含量（0.03%）高十倍至数 

百倍。氧在大气中一般约占2 0 % ,而土壤空气中只有1 0 % 〜 1 2 % ,在通气极端不良的条件 

下，可低于10%。另外，土壤空气中水汽含量远高于大气中水汽的含量。土壤空气中的其 

他成分一般含量甚微，但当其含量超过一定限度时，对土壤的生物学过程可能产生较大的 

影响。

土壤空气与近地面大气间进行气体交换，以及土体内部气体扩散和流通，土壤的这种性 

能称为土壤通气性。土壤通气性与土壤孔隙、质地、结构、土壤含水量等密切相关，通气性 

的优劣主要取决于土壤非毛管孔隙的多少。有团粒结构的土壤，一般通气性良好，砂土的通 

气性较好，黏土的通气性较差。

土壤空气与大气间的气体交换，大气中的氧进入土壤，而土壤中的二氧化碳进入大气， 

这个交换过程与生物的呼吸作用相似，因此被称为“土壤呼吸作用”。气象条件和植被状况 

等地理因素对土壤呼吸的影响较小，仅占土壤呼吸作用的1/12〜1/1000。
土壤中的水和气争夺空间，•土壤水分过多，则通气不良，使好气性土壤微生物不能正常 

活动，从而大大降低有机质的分解速度，且分解产物多呈还原态，对植物有毒害作用；植物 

根系也因氧气不足而减少呼吸，降低对水分和养分的吸收能力，引起缺乏营养等症状。因 

此，调节水、气关系是提高土壤肥力的重要措施。

15. 1.5 土 壤水

土壤水的赋存状态可分为固态水、气态水、吸湿水、膜状水、毛管水及重力水等。

（1） 固态水：土壤温度小于0°C, 土壤液态水发生冻结成为固态水，它不能为植物所 

利用。

（2） 气态水：土壤中气态水与土壤空气形成的混合物。土壤空气的水汽饱和达100% 
时，其土壤中水汽含量约为0. 001 %o气态水难以被植物所利用，但土壤中的水汽经常处于 

饱和状态，又能在土壤孔隙中自由移动，能调节其他状态的水分。

（3） 结合水和结晶水：统称为化学束缚水，不能为植物所利用。

（4） 吸湿水：由土壤颗粒的表面张力所吸附的水汽分子。水汽分子与土壤颗粒之间的吸 

力为1 .01X10 9 〜3 .  14X102Pa,因此不能移动，植被也不能吸收，只有在105°C左右，经 

过若干小时后，才能将它完全排出。土壤吸附气态水的性能称吸湿性，其吸附量称吸湿量。 

当土壤空气相对湿度达到饱和，土壤吸湿水含量达到最大值时，称最大吸湿量。一般来说， 

土壤质地越细、有机质含量越高、空气温度越高，则土壤吸湿水的含量越高。

（5） 膜状水：被吸附在吸湿水膜外层的水。它与土粒之间的吸引力仅3・14X106〜6.08X 
IO：Pa,为地心吸引力的7倍以上，水膜厚约0. O56ptm,不受重力影响而移动。它呈黏滞-液 

体状态，能从水膜厚处向薄处移动，即从湿 土向干 土移动，移动速度一般小于 0 . 2 〜 
0. 4mm/h0它的外层可被植物吸收，但移动速度太慢，解决不了植被对水分的需要。植物 

呈永久萎鷺时的土壤含水量，称凋萎系数。膜状水的最大含量称最大分子持水量。吸湿水和 

膜状水合称为物理束缚水，前者称物理紧束缚水，后者称为物理松束缚水。

（6） 毛管水：毛细管孔隙中毛管力吸附并保存的水。毛管力来源于水的表面张力及毛管 

壁对水分子的吸力（即弯月面力），大约为2. 03X 105〜6.08X105Pa。毛管力与表面张力成 

正相关，与弯月面曲率半径呈反相关。毛管水从毛管力小处向大处的方向运动，即从粗 



毛管向细毛管运动，同时也从温度高处向低处运动，从溶质浓度低处向浓度高处运动。 

毛管水的运动速度受毛管梯度、毛管半径大小及黏滞度等因素的影响。毛管水依其水分 

来源，分为毛管上升水和毛管悬着水，前者是指地下水位较高条件下，地下水沿毛管上 

升而存在于土壤毛管孔隙的水分；后者与地下水无联系，主要是由降水、灌溉、融雪等 

产生的重力水向下运动而保存在土壤表层的水分。毛管悬着水达到最大时的土壤含水量， 

称为田间持水量。

（7）重力水：当土壤水分含量超过田间持水量时，多余的水分在重力作用下，沿着土壤 

中的毛管孔隙向下渗透，直至地下水中，称为自由重力水；如有不透水层阻隔，它可在不透 

水层之上滞积起来，即成支持重力水或上层滞水（图24. l）o当土壤孔隙全部充满水分时, 

即重力水饱和时的含水量，称为全蓄水量或饱和持水量（饱和系数）。

15. 1.6 土壤溶液

由土壤水的溶解能力，使土壤水含有多种可溶性物质，成为土壤溶液。

土壤溶液主要由多种无机盐类及可溶性有机化合物组成。无机盐类主要有钾、钠、钙、 

镁等的硝酸盐、亚硝酸盐、重碳酸盐、碳酸盐、氯化物、硫酸盐、磷酸盐等。有机化合物类 

主要有可溶性糖、蛋白质、氨基酸、酰胺及胡敏酸和富里酸等。这些溶解物质有离子态、分 

子态及胶体状态，有利于游离离子浓度的调节，使土壤溶液的成分和浓度处于经常变化 

之中。

土壤溶液中氢离子的浓度直接影响到土壤的酸碱度。土壤酸度分为活性酸度和潜在酸 

度。存在于土壤溶液中氢离子引起的酸度，称为活性酸度，通常以pH表示。对土壤溶液而 

言，pH可视为土壤溶液中H+离子浓度的负对数。根据pH的高低，将土壤的酸度分为: 

强酸性（pH小于5.0）、酸性（pH为5.0〜6. 5）、中性（pH为6. 5〜7.5）、碱性（pH为7. 5〜 
8.5）、强碱性（pH大于& 5）（图15.1）。

强酸性
酸性 中性 碱性

强碱性

1 1 1 1 1 1 1 1 1 1
pH 3 | 4 5 6 7

1
1
1

8 9 10]

1
1

1

11

酸性泥炭匸 一 / — \?
“反酸田”的 湿润地区矿 干旱地区矿 1 碱土特有的

极端pH 质土壤一般 质土壤一般 1 pH范围
的pH范围 的pH范围

大多数矿质土壤 」

的pH范围 

图15.1 土壤酸度的分级和常见土壤的pH范围 



吸附在土壤胶体表面的H+和AF+所引起的酸度称为潜在酸度。一般情况下，它并不显 

示其酸度，只有在被其他离子交换而转入土壤溶液后才显示酸度，故又称为交换性酸度。潜 

在酸度一般用厘摩尔每千克土表示或用pH (KC1)表示。潜在酸度可进一步分为代换性酸 

度和水解性酸度。代换性酸度是氯化钾溶液与土壤相作用，把H+和AF+离子交换出来所表 

现的酸度。

水解性酸度是弱酸强碱盐，如乙酸钠(CH3COONa - 3H2O)盐溶液与土壤相作用，以 

水解的方法将土壤吸附的氢、铝离子取代出来而形成的酸度。

NaAc+H2O —► HAc+NaOH
r Al3+ >Na+

土壤胶体 +4NaOH 一► 土壤胶体 Na+ +H2O+A1(OH)3
Na+

匚H+ 」Na+

由于土壤中存在着离子的交换，溶液中的离子可与胶体上的离子相互转换，因此，活性 

酸度与潜在酸度是经常处于动态平衡状态的。

15.1.7 土壤胶体

土壤胶体有三种类型：①土壤矿质胶体，包括次生铝硅酸盐、简化的铁铝氧化物及 

二氧化硅等；②有机胶体，包括腐殖质、有机酸等；③有机-无机胶体，即土壤有机胶体 

与矿质胶体通过各种键(桥)力相互结合而成，土壤中多有机-无机复合胶体。土壤胶体 

的构造有两种形式：晶形胶体和非晶形胶体。前者多是土壤无机胶体，后者多是土壤有 

机胶体。

土壤胶体具有巨大的比表面和表面能。土壤胶体粒径在5mpm以下，比表面大，表面 

能也大，因此它的吸收性能也越强。土壤胶体颗粒都带有电荷，一般情况下是带负电荷的， 

但在有些情况下也可以带正电荷。土壤胶体电荷产生的原因，一是同晶置换作用，如低价离 

子代替了高价离子，AF+置换SF+或Mg2+置换AF+,可使矿质胶体带负电荷；相反，Si4+ 
代换AF+或AF+代替了 Mg2+,则使其带正电荷。由于同晶置换作用发生在晶格的内部， 

其置换电荷的数量决定于晶格中同晶置换的多少，而与溶液介质的pH无关，故称为永久电 

荷或恒电荷。二是胶体向介质.解离或吸附离子而带电，在介质pH变化时，晶格表面的 

0 H-基发生解离，如高岭石结构中0 H-基 在 p H 大于5 时解离出H + ,使胶体带负电荷， 

而介质pH小于5时则解离出0H- ,使胶体带正电荷；黏土矿物表层的铁、铝等离子从溶 

液中吸收各种阴离子，如oh-、sor■等，而使胶体带负电荷。在酸性介质中，黏土矿物 

表面的氧离子也可吸收H+而增加正电荷。

有一类为所谓的两性胶体如氢氧化铝，在酸性条件下解离出0H -离子，或吸收H+ 
而带 正电荷，是酸胶基；在碱性 条件下解离出H + 或从介质中吸收 0 H - ,而使本身带负 

电荷，称为碱胶基。当土壤溶液的pH从酸变碱，或由碱变酸，两性胶体均要发生电荷符 

号的改变，即由正变负或由负变正，在这种变化过程中，可以找到一点，它所表现的电 

性为正、负相等即等电点。土壤中氢氧化铝胶体在等电点时，pH为5〜6。土壤胶体在等电 

点时，原来呈溶胶状态的胶体，逐渐相互结合成团聚体而沉淀，这种现象称为胶体的凝聚作 

用。断键现象，黏土矿物晶格边缘或棱角面上，因断键也可使胶体带电，如三Si—O-S三、 



= A1—O—a［断键而生成三Si—O—或:Al —0—,可使胶体带负电荷，也可能聲Si—0键， 

或;Al—O—键断裂，产生边角上三Si—或=人1—等价键不饱和，而带正电荷。这种现象一 

般与土壤的物理机械破碎程度或与土壤颗粒的粗细程度有关。

土壤胶体可以呈溶胶或凝胶两种存在形态，而且两者可以相互转化。由溶胶转变凝胶， 

称为凝聚作用，相反由凝胶分散为溶胶，称为消散作用。土壤胶体发生分散是因为胶粒间带 

同种电荷，相互排斥，不易凝聚。胶体微粒的水化，妨碍彼此接近，也阻碍其凝聚；亲液胶 

体（有机胶体）包围在疏液胶体周围，促进胶体分散；土壤碱性的增加，也能促使胶体分 

散；起胶溶作用的钱、钠离子代换了二价、三价阳离子，使凝胶遇水分而分散。土壤胶 

体发生凝聚作用，主要是通过降低胶体的电动电位和降低胶体水化程度来实现。一价阳 

离子所引起的凝聚作用是可逆的，二价和三价阳离子引起的凝聚作用是不可逆的。二价、 

三价阳离子具有两个以上的价键，可同时积结在两个胶粒上，凝聚力强。土壤胶体的分 

散和凝聚作用与土壤中物质的聚集与淋溶、土壤结构的形成和破坏，以及土壤肥力的变 

化是密切相关的。

土壤胶体表面带有电荷，它所吸收的离子与溶液介质中其他电荷符号相同的离子相交 

换，称为土壤的离子吸收和土壤的离子交换作用。按土壤胶体吸收与交换离子的不同，可分 

为阳离子的吸收和交换作用与阴离子的吸收和交换作用，简称土壤的离子交换，其中主要是 

土壤阳离子的交换。阳离子交换量的大小决定于胶体的种类，有机胶体的阳离子交换量高于 

矿质胶体，因此腐殖质含量高的土壤交换量远高于黏土矿物；同时，还受溶液pH的影响， 

一般随pH的增加，土壤负电荷增大，其交换量随之增大；此外，阳离子交换量也与土壤质 

地的粗细有关，质地越细，其交换量越大。交换性盐基离子总量占交换性阳离子总量的百分 

比，称为盐基饱和度。

盐基饱和度（％）=（交换性盐基离子总量/交换性阳离子总量）X100% 
或 盐基饱和度（％）=［（交换量一交换性H+或A严量）/交换量］X100%

在土壤胶体或复合体中，盐基离子占绝对优势时称为盐基饱和土壤；若土壤中含有H+ 
和AF+,则为盐基不饱和土壤。

土壤中带正电的胶粒所吸附的阴离子与溶液中的阴离子发生交换，称为阴离子交换作 

用。如在一定酸性条件下，土壤中的氢氧化铁与氢氧化铝胶体可带正电荷，它们所吸附的阴 

离子有可能与溶液中的阴离子发生交换，其反应式如下

dg OFT+ H2PO7 = gg H2PO7 + OH-

土壤将像过滤器一样，能机械地阻滞较粗的物质不致流失，这种作用称为土壤的机械吸 

收作用。某些土壤的淀积层（或心土层）的发育，与此作用密切相关。土壤胶体的表面能对 

界面上的分子态气体和水汽等进行吸附作用称土壤物理吸收作用。此作用可使一部分养分免 

于淋失，同时使土壤溶液的浓度不均，有利于植物根系的选择性吸收。土壤溶液中的可溶性 

物质与土壤胶体发生化学反应，使可溶性物质生成难溶性物质，称为化学吸收作用。如磷的 

固定，其化学反应如下

Fe(OH)3 + H3PO4 FePO4 +3H2O



生物有机体对土壤养分的选择性吸收，并以有机质形式在土壤中积累的过程，使土壤中 

可溶性养分不易流失，称土壤生物吸收作用。

土壤胶体使土壤具有缓冲性，即当增加或减少土壤溶液中H+的浓度时，土壤具有缓冲 

酸碱度剧烈变化的性能，土壤胶体中的吸附性阳离子与土壤溶液中的离子存在着交换作用, 

使溶液的pH大体保持不变。土壤中的多种弱酸（如碳酸、磷酸、硅酸等），与其盐类构成 

多种缓冲体系，从而具有调节土壤pH的能力。如

Na2CO3 + 2HC1 — H2CO3 + 2NaCl

当加入碱溶液时，碳酸和它反应，生产溶解度低的碳酸钙，使土壤不会明显的提高碱 

性，起到了缓冲的作用。根据美国土壤学者斯科费尔德（R. K. Schofield）的研究，酸性土壤溶 

液中游离铝离子的存在，对碱具有缓冲作用。这是因为AP+周围有6个水分子围绕，当土 

壤溶液中0H-增加时，可发生反应

2Al（H2O）i++ 20H-— [A12（OH）2（H2O）8?++4H2O
当 O H —继续增加时，A F +周围的水继续解离H + ,以中和0 H - ,使溶液的p H不致发生剧 

烈的变化。但当pH大于5时，AF+与OH-就互相结合生成氢氧化铝沉淀而失去缓冲作用。 

土壤的缓冲作用可使土壤避免因施肥、微生物和根系的呼吸、有机质的分解等引起土壤酸碱 

度的剧烈变化，为植物的生长发育和微生物的生命活动维持较为稳定的土壤环境。

15. 2成土过程

成土过程是土壤母质中矿物营养元素物质的迁移，有的淋失，有的积聚。主要的成土过 

程分为如下几种：

（1） 原始成土过程：生物开始在裸露的岩石或风化的崩解物上着生，并进行生物累积。 

这是土壤发育的最初阶段，即原始土壤的形成（图15.2）。

（2） 淋溶过程：可溶性盐类和其他移动物质（包括黏土矿物和有机化合物）自土体内淋 

失或从上部土层淋洗至下部土层。

（3） 灰化过程：在强酸性淋溶作用下，土壤矿物遭受破坏。铁、铝和有机质发生化学迁 

移形成淀积层，二氧化硅在表层残留，形成灰白色的淋溶层（称灰化层）和铁、铝氧化物的 

淀积层（图15.3）0

图15. 2原始土壤
图15. 3灰化土



（4） 黏化过程：一定深度土层黏粒的生成或淋溶、淀积而导致黏粒含量增加的过程。尤 

其在温带、暖温带的半湿润、半干旱地区，土体中的水热条件较稳定，发生强烈的原生矿物 

分解和次生黏土矿物的形成，或表层黏粒向下机械淋洗而淀积，形成黏粒明显聚积的黏化层 

（图 15.4）0

（5） 富铝化过程：在湿热气候条件下，土壤中原生矿物遭受强烈分解，盐基离子和硅酸 

移动并大量淋失，铁、铝、猛在次生黏土矿物中不断形成氧化物并相对聚积，使土体呈鲜红 

色，甚至形式结核或铁盘层。这种铁、铝的富集过程由于伴随着硅以硅酸形式的淋失，亦称 

为脱硅富铝化过程。

（6） 钙化过程：在干旱和半干旱弱淋溶条件下，易溶性盐大部分淋失，硅铝铁氧化物基 

本不发生移动，而钙、镁等盐类就地累积或在土体中发生淋溶、淀积，并在土体中、下部形 

成~个钙积层。

（7） 盐渍化过程：在干旱及高山寒漠地区，地表水、地下水及母质所含易溶性盐分，在 

蒸发作用下于地表或土体中聚积形成盐化层（图15. 5）o

图15.4黏化土壤

（8） 碱化过程：在季节性积盐和脱盐频繁交替作用下，土壤吸收复合体上钠的饱和度很 

高，即交换性钠占阳离子交换量的20%以上，水解后，释放碱质，其pH可高达9以上，呈 

强碱性反应，并引起土壤物理性质恶化的过程。

（9） 潜育化过程：土壤长期水分过饱和，铁猛化合物在厌氧条件下被还原为低价铁、 

猛。由于铁、锚还原的脱色作用，使上层颜色变为灰蓝色或青灰色的潜育层；同时，低价 

铁、猛流动性强，极易流失，即发生所谓“潜水离铁作用”，使潜育层黏粒部分的硅铝率和 

硅铁率都较高（图15.6）。

（10） 潴育化过程：系指土壤形成中的氧化-还原过程。主要发生在直接受到地下水浸润 

的土层中。由于地下水位的季节性变化，使该土层干湿交替，从而引起铁、猛化合物发生移 

动或局部淀积，在土体中形成锈纹、锈斑以及含有铁猛结核的土层，称为潴育层。

（11） 白浆化过程：土壤表层由于季节性上层滞水，引起土壤表层铁猛还原，并随水侧 

向流失或向下淀积，部分则在干季就地形成铁猛结核，使腐殖质层下的土层逐渐脱色，形成 

粉砂含量高，铁、镒贫乏的淡色白浆层。

（12） 腐殖化过程：有机质在土壤表层聚积，形成暗色腐殖质层。这种土壤的腐殖化过 

程主要发生在草原和草甸土中，同时也广泛发生于自然界其他土壤中。

另外，在长江中下游以南还常见网纹化的网纹状红土（图15. 7）o



图15. 6潜育层 图15. 7网纹状红土

自然界中，某地的土壤是某种主要成土过程和某些附加成土过程相叠加的产物。研 

究成土过程可以为土壤的分类和分布研究、土壤的利用和改良及农业生产规划等提供科 

学依据。

15.3 土壤退化

可以把土壤退化视为后土壤过程，因为它可以在自然状况下发生发展，也可以在人类活 

动干预下发生发展，虽然现在讨论比较多的是后者，但即便是在人类活动干预下发生发展土 

壤退化过程，对于土壤退化过程来说，人类活动干预只不过是影响因素，土壤退化过程依然 

是其自身内质的渐变过程。

土壤退化的表现形式，可以细分为以下几个方面：①物理性退化，表现在土壤干旱、土 

壤粗化或沙化等；②化学性退化，表现在土壤酸化、土壤污染、土壤毒化等；③结构性退 

化，表现在土层减薄、土层缺失、障碍层高位化等；④营养性退化，表现在土壤肥力下降、 

土壤瘠薄化、有机质腐殖质贫化、氮素贫化、磷素贫化、钾素贫化、微量元素贫化、CEC 
弱化等。

土壤侵蚀速率和侵蚀量超过土壤过程允许的侵蚀速率和侵蚀量，将导致越来越严重的土 

壤退化。20世纪80年代，据联合国粮农组织专家估算，全世界约2500X 104km2的土地遭 

受土壤侵蚀，占陆地总面积的16.7%,每年流失土壤260X10%,全球83%的土地退化是由 

土壤侵蚀引起的。我国土壤侵蚀也比较严重，据80年代末的遥感普查，全国各类水土流失 

总面积492X10 4 km 2 ,占全国土地面积的51 .5%,其中水力侵蚀面积179X10 4 km 2 ,风力侵 

蚀面积188X104km2 ,冻融侵蚀面积125X104km2
o近年来很多地区水土流失面积、侵蚀强 

度及危害程度呈加剧趋势，全国平均每年新增水土流失面积达lXlOQn?左右。

土壤沙化和土地荒漠化在干旱半干旱地区也是个比较严重的问题。据2005年6月公布 

的监测结果，全国沙化土地由2 0世纪末每年扩展3 4 3 6 k m 2 ,到2 0 0 5年前后已降为每年 

2153km2左右，比以前每年减少约1283km2
0虽然如此，在我国土壤沙化依然是个比较严重 

的问题。在重庆丰都附近所做的实地调查研究，不同土地利用方式下的紫色土坡地沙化现象 

都比较明显（表15.2）。从黏粒和粉粒之和在土壤颗粒中所占的含量（图15.8）来看，荒 

地、建设用地所占比例最小，分别为62.56%和65. 76%,相当于原样（黏粒和粉粒之和为 

91.07%）的68.69%和72. 21%；园地土壤中黏粒和粉粒含量最高，占土壤颗粒总含量的 

84.61%,约为原样的92.91%；菜地、林地、草地的土壤黏粒和粉粒含量相差无几；耕地 



为71.61%,比荒地和建设用地沙化较轻。从细砂、中砂和粗砂的含量来看，荒地和建设用 

地的细砂比例最高，分别为31.78%和29.  96%,约为原样的5倍。若以细砂、中砂和粗砂 

的含量与黏粒、粉粒之和作比（即土壤质地粗化度）来看侵蚀后土壤质地的变化，则本研究 

区耕地、菜地、园地、林地、草地、荒地和建设用地的粗化度分别为0.40、0.30、0.18、 

0.31、0. 32. 0.60、0.52。若以粗化度大于或等于0. 80为极显著粗化，0・80〜0. 50为显著 

粗化，0.50〜0.20为中度粗化，小于0.20为轻度粗化，则荒地、建设用地为显著粗化，耕 

地、草地、林地、菜地为中度粗化，园地为轻度粗化。

表15.2重庆丰都地区不同土地利用方式下的紫色土颗粒组成（％）

颗粒组成
工地

用类型
样点数 《0・002mm

（黏粒）

0. 002〜0・ 05mm

（粉粒）

0. 05〜0. 25mm

（细砂）

0. 25 〜0・ 5mm

（中砂）

0. 5 〜2mm

（粗砂）

耕地 28 4. 64 66. 97 24. 42 1.85 2. 12

菜地 12 4・77 72. 38 1& 66 1.62 2. 57

园地 3 9. 27 75. 34 11. 18 1.07 3. 14

林地 3 5. 17 71.35 16. 60 3. 87 3.01

草地 2 0.91 74. 96 21.34 1. 18 1.61

荒地 7 3. 11 59. 45 31. 78 3. 89 1. 77

建设用地 2 9. 26 56. 50 29. 96 1.83 2. 45

%
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图15.8重庆丰都地区不同土地利用方式下的紫色土黏粒和粉粒含量

重庆丰都附近土壤耕作层有机质含量平均为12.  6g/kg,低于四川省紫色土的13.  6g/ 
kg,更比该地区的黄色石灰土 （21. 7g/kg）.山地黄棕壤（41.7g/kg）和山地黄壤（66. 3g/ 
kg）要低。不同土地利用方式下，耕作层有机质含量最低的是建设用地（5g/kg）。耕地的 

有机质含量比总平均水平要低1.4g/kg,就有机质含量减少来说其大致顺序为：林地〉园地 

＞菜地〉草地〉荒地〉耕地〉建设用地。就全氮平均含量减少来说其大致顺序为：林地〉园 

地＞草地〉菜地〉荒地〉耕地〉建设用地。不同土地利用方式下，紫色土全磷含量的变化不 

太大。在各种土地利用方式中，园地土壤中的微量元素含量普遍较高，草地土壤中的各种微 

量元素平均含量一般较低。该地紫色土的pH原本为& 23左右，经多年开发利用之后土壤 

的pH—般都变小了（表15.3）。



表15. 3重庆丰都附近不同土地利用方式下紫色土的pH

项目 总样本 耕地 菜地 园地 林地 草地 荒地 建设用地

样本个数 57 28 12 3 3 2 7 2

范围值 4. 53〜& 85 4. 82〜8・ 85 4. 53〜8・ 58 4. 70〜& 19 6. 68〜& 10 7. 00〜& 33 6. 67〜8・ 39 6. 73〜7・ 90
平均值 7. 07 7. 04 6. 93 6. 20 7. 19 7. 67 7. 55 7. 32
标准差 1. 16 1.18 1. 40 1.79 0. 79 0. 94 0. 59 0. 83

变异系数/% 16.41 16. 76 '20. 20 2& 87 10. 99 12. 26 7.81 11.34

重庆丰都附近研究区坡地紫色土中的黏粒含量，土壤有机质、氮、磷、钾含量，阳离子 

交换量及pH等的变化，具有一定的相关性。土壤黏粒与全钾、速效钾含量，全氮和碱解 

氮，全钾和阳离子交换量具有显著正相关；土壤黏粒与阳离子交换量，有机质与全氮、碱解 

氮，全钾与速效钾具有极显著正相关；速效磷与pH具有显著负相关；pH与全钾、速效钾 

具有极显著负相关。紫色土中铜和铁、钻、帆，锌和钻、机，镰和锐、锯具有显著正相关； 

铜和锌，铁和锌、钻、飢，钛和帆具有极显著正相关；铜和锚，猛和钻、机具有显著负相 

关；猛和铁、锌具有极显著负相关。不同坡度段紫色土中土壤黏粒、土壤养分和pH之间的 

相关性则不如不同土地利用方式中所表现出来的那么明显。在不同土地利用方式中，虽然土 

壤中全磷和速效磷相关性不显著，但在不同坡度段二者却具有显著相关性；全磷和速效钾， 

速效钾和全钾具有显著负相关；同时，全磷和全钾的相关性虽尚未达到显著性水平，但相关 

系数已达到较高水平。这表明，磷素、钾素均受坡地坡度的影响较大，只不过二者随坡度的 

变化其增减趋势正好相反。不同坡度段紫色土中微量元素含量之间的相关性亦不如不同土地 

利用方式中所表现出来的那么明显。

土壤污染概指某些物质在土壤层中含量增减到一定程度，导致土壤成分、土壤性能等发 

生改变，并直接或间接地对生物有害的现象。土壤污染有：化学污染（无机污染如汞、镉、 

铅、碑等重金属，过量的氮、磷植物营养元素以及氧化物和硫化物等；有机污染如各种化学 

农药、石油及其裂解产物，以及其他各类有机合成产物等）、物理污染（来自工厂、矿山的 

固体废弃物如尾矿、废石、粉煤灰和工业垃圾等）、生物污染（带有病菌的城市垃圾及废水、 

废物以及厩肥等）及放射性污染（主要由放射性元素含量过高造成）等。有的专家仅将人为 

活动产生的污染物进入土壤并产生危害的称为土壤污染，其实有时候有些地方的土壤污染可 

能是由自然产生的水或大气的污染再衍生而致的。我国的农业开发已有几千年历史，城镇村 

边的土壤污染比较普遍，与此同时，季风暴雨、水土流失及漫水灌溉等，也会在一定程度内 

减轻人为的土壤污染。

关于土壤毒化问题，据2005年报道，在我国受镉、碑、锯、铅等重金属污染耕地面积 

近2000X104hm2,大约占耕地总面积的1/5；其中工业“三废”污染耕地lOOOXWhn?,污水 

灌溉的农田面积已达330X104hm2余。全国每年就因重金属污染而减产粮食1000X10"余，被 

重金属污染的粮食每年多达1200X104t,合计经济损失至少200X108元。

土壤退化本是一种自然过程，许多国家都有相类似的问题，人类活动在某些方面起了催 

化或促进作用，有时候也起了改良作用。随着时间的推移，土壤保护的意义和价值也越来越 

重要了。



第16章土壤环境

土壤是“气、水、土（母质）、生、地”之间物质与能量交换及其相互作用和土壤过程 

的产物，也就是说那是与自然地理环境有密切关系的土壤过程的产物。本章的主要内容就是 

阐述土壤发生层已具有的理化特性，以及自然地理环境对其理化特性形成的影响作用。土壤 

剖面是土壤发生层的组合，它本是土壤发生系统中土壤物质与能量迁移与分层的产物。由土 

壤层和土壤剖面的差别而区分多种不同的土壤类型，恢复土壤发育的自然环境，并选择土壤 

改良的方法途径、措施及其强度。

16.1 土壤发生层理化特征

土壤发生层简称土壤层，它是在成土过程中新生成的，在土壤剖面中可以被划分出来 

的；它是由一系列指标来描述其组织结构及构造特征，实质上也就是它的物质能量状态指 

标，并借以揭示不同土壤层的生成环境。土壤发生层基本特征包括土壤的颜色、质地、结 

构、紧实度、孔隙状况、干湿度、新生体及侵入体等。

（1） 土壤颜色是土壤最重要的外表特征之一。世界上许多土壤类型是按照其颜色来命名 

的，如红壤、黄壤、黑钙土、栗钙土等。土壤颜色主要决定于土壤的化学组成与矿物组成， 

影响土壤颜色的主要物质有腐殖质、矿物质、水分、质地和生物活动等。土壤颜色很少以 

黑、红、黄、白、棕、紫等单色描述，常见的描述是混合颜色，如灰黑色、黄棕色、棕红色 

等，这是土壤物质的过渡组成或混合组成的表现。

（2） 土壤质地是指土壤颗粒粗细的状况。土壤质地分类是以土壤中各粒级含量的相对 

百分比作为标准。各国土壤质地分类标准很不统一（表16.1）,国际制和美国制采用三级 

分类法，即按砂粒、粉砂粒和黏粒三种粒级的百分数，划分为砂土、壤土、黏壤土、黏 

土四类十二级（表16.2）。前苏联制采用双级分类法，即按物理性黏粒和物理性砂粒的含量 

百分数划分为砂土、壤土及黏土等三类九级。在野外常根据手指研磨土壤的感觉近似地作出 

判断，准确测定其质地则要在室内采用机械分析方法进行，一般土壤质地分为砂土、壤土和 

黏土等。

（3） 土壤结构是指土壤颗粒黏结的状况，土壤中的固体颗粒一般相互黏结在一起，形成 

一定形状和大小的团聚物，称为结构体。土壤结构可分为片状结构、柱状结构、棱柱状结 

构、角块状结构、粒状结构、团粒状结构等，各种结构中又分为很小、小、中、大等粒状结 

构。土壤结构体的发育程度可分为无结构、弱发育结构、中发育结构和强发育结构等级别。 

团粒结构是透水性与透气性好、机械稳定性较强的一种粒状土壤结构，主要由有机胶体和钙 

离子胶结而成，团粒内有毛管孔隙，粒间有非毛管孔隙，能使土壤既保水又透水，并具有良 

好的土壤透气和热量状况，有利于作物根系伸展及对养分的保蓄和供应。



表16.1 土壤粒级划分标准

单粒直径/mm 中国制 国际制 原苏联制（卡庆斯基） 美国制

石砾 石砾 石砾

粗砂粒

细砂粒
砂粒 粗砂粒 粗、中砂

砂粒
细砂

物理性 

砂粒

砂粒

粗粉粒

粉粒

细粉粒
粗粉粒

粉粒

泥粒（粗黏粒）
粉粒 中粉粒

胶粒（黏粒） 黏粒
细粉粒

物理性 

黏粒 黏粒

石

砾

注：中国制为中国科学院南京土壤研究所和西北水土保持研究所拟订；国际制为国际土壤学会通过的分类制。

表16.2国际制土壤质地分类（％）

质地分类 各级土粒重蚩比例

类别 质地名称 黏粒（V0.02mm） 粉粒（0. 02〜0. 002mm） 砂粒（2〜0.02mm）

砂土 砂土及壤质砂十. 0〜15 0〜15 85 〜100

砂质壤土 0〜15 0〜45 55 〜85

壤土 壤土 0〜15 35 〜45 40 〜50

粉砂质壤土 0〜15 45 〜100 0〜55

砂质黏壤上 15 〜25 0〜30 55 〜85
黏壤土 黏壤土 15 〜25 20 〜45 30 〜55

粉砂质黏壤土 15 〜25 45 〜85 0〜40
黏土 砂质黏土 25 〜45 0〜20 55 〜75

壤质黏土 25 〜45 0〜45 10 〜55

粉砂质黏土 25 〜45 45 〜75 0〜30
黏土 25 〜45 0〜35 0〜55
重黏土 25 〜45 0〜35 0〜35

（4） 土壤结持性又称为土壤紧实度，系指土壤对机械应力所表现出来的状态。一般用小 

刀插入土壤中，视用力的大小来衡量，分为紧实、稍紧实、疏松等级别。

（5） 土壤孔隙状况指其中孔隙的大小和孔隙的多少。土壤孔隙状态常在较大的结构体表 

面上观察，可分为微孔隙、很细孔隙、细孔隙、中孔隙、粗孔隙、很粗孔隙及少孔隙、中孔 

隙、多孔隙等级别。

（6） 土壤干湿度反映土壤中水分含量的多少。在野外靠手对土壤感觉凉湿的程度及用手 

指压挤土壤是否出水的情况来判断，常分为干、润、潮、湿等级别。

（7） 土壤新生体特指土壤发育过程中土壤物质淋溶淀积和集聚的生成物，根据新生体可 

以判断土壤类型、起源及其发育过程。新生体可分为化学来源与生物来源两种。化学来源的 

新生体包括易溶盐类、石膏、碳酸钙、锈斑与铁猛结核（Fe2O3・nH2O. MnO2. FePCX、



A1P°4等的混合物构成）、亚铁盐［包括FeCOs. Fe3（P（h）2・8巳0等］、二氧化硅等。生 

物来源的新生体包括粪粒（蚯蚓及其他动物的排泄物）、蠕虫穴、鼠穴斑、根孔等。

（8） 土壤侵入体特指土壤中出现的、不是由成土过程所产生的某些物质，如软体动物的贝 

壳、动物骨骼、漂砾与卵石、煤块煤渣与灰烬、瓦片及陶瓷片等。这些物质有些是从母质中继 

承而来的，有些则是成土过程中由某种原因从外部进入土壤的。长江流域一些地方的土层中竟 

有几十万年前的旧石器。对侵入体的研究有助于查明土壤母质的起源和过去的土地利用状况。

德国土壤学家库比恩纳（W.JKubiena）将光学显微镜应用于土壤研究，开创了土壤微形 

态研究的新领域。土壤微形态是在各种成土因素的影响下形成的，对土壤颜色、有机物、矿物 

质骨骼黏粒、微团粒结构、孔隙、紧实度及新生体的微形态研究，能较深入地反映土壤形成的 

自然条件、成土过程和土壤性质，对土壤形成、分类和肥力的研究都具有重要意义。

16.2 土壤剖面

土壤剖面为自地表向下直到土壤母质的垂直切面。

土壤剖面中土壤发生层的数目、排列组合形式和厚度统称为土体构型（或层次构型）。 

依据土壤剖面中物质累积、迁移和转化的特点，土壤颜色、土壤质地、土壤结构、土壤孔 

隙、土壤胶膜、土壤中的结核等构成情况的差异，可以在土壤剖面上划分岀6个主要发生层 

次，即0、A、E、B、C、R层（图16.1）0各层次的主要特征阐述如下。

土层名称 传统代号 国际代号

图16.1 土壤剖面大体构型一般图式

（1） 有机层（0）是以分解的或未分解的有机质为主的土层。它可以位于土壤的表层， 

也可以被埋藏于一定的深度。

（2） 腐殖质层（A）是形成于表层或位于。层之下的发生层。土层中混有有机物质，或 

具有耕作、放牧或类似的扰动。

（3） 淋溶层（E）是硅酸盐黏粒、铁、铝等单独或一起淋失，石英或其他抗风化矿物的 

砂粒或粉粒相对富集的矿质发生层。该层一般接近表层，位于O层或A层之下，B层之上。



（4） 淀积层（E）是在上述各层之下，并具有以下性质：①硅酸盐黏粒、铁、铝、腐殖 

质、碳酸盐、石膏或硅的淀积；②碳酸盐的淋失；③残余二氧化物、三氧化物的富集；④有 

大量二氧化物、三氧化物胶膜；⑤具粒状、块状或棱柱状结构。

（5） 母质层（C）多数是矿质土层，但富有有机质的湖积层和黄土层等也划为C层。

（6） 基岩（R）是风化岩石。

除了上述6个主要的发生层次以外，有的土壤剖面中还有潜育层（G）,它是长期被水 

饱和，土壤中的铁、镭被还原并迁移，土体呈灰蓝、灰绿或灰色的矿质发生层；犁底层 

（P）,它是农具碾压或人畜践踏等压实而成，主要见于水稻土耕作层之下，土层紧实，容重 

较大，既有物质的淋溶，也有物质的淀积；矿质硬壳层（J）,它一般位于A层之上的盐结 

壳、铁结壳等，出现于A层之下的盐盘、铁盘等不能称为J层。凡兼有两种主要发生层特 

性的土层，称为过渡层，女IIAE、BE. EB、EC等。

土层的附加符号a表示高分解有机质，b指矿质土壤中被埋藏的矿质土层，c指中心结 

核或硬质、团聚结核，e指半分解有机质，f指含冰凌的冰冻层，g指因氧化还原交替而形 

成的锈斑纹，h指有机质在矿质层中的聚积， i指低分解有机质，k指碳酸钙聚积，m指强 

胶结，n指交换性钠聚积，p指耕作层，p‘指水耕层，p〃指旱耕层，q指硅淀积聚积，r指风 

化基岩，但耕系不能穿插，s指铁镭新生体，s'指铁溶积层，s〃指猛淀积层，t指黏粒淀积， 

v指网纹，w指就地风化，x指脆性盘结，y指石膏积聚，z指易溶盐积。

16.3 土壤与环境

16. 3.1 土壤与地质

土壤地质包括土壤母质及其基岩的物质成分、结构构造、产状及其所处地质环境等，以 

及它们对土壤发育、土壤形成的影响等多方面内容。

土壤母质本是岩石风化的产物，有的是其残积物、坡积物，有的是其风化碎屑物质在 

其他地方再聚集形成的堆积物。所谓“土壤母质”是它独特地成为了土壤的物质基础， 

最终成为土壤。有的专家认为，土壤母质就是土壤形成零时间时刻的土壤系统原有的状 

态，也就是土壤的起始状态。但是，从风化-成土过程来说，把土壤母质视为土壤系统的 

零时间起始状态，而把土壤系统视为其后续过程，即把母质与土壤在“过程”意义上一 

前一后从零时间决然分开，实际上是不能成立的，如果仅在“阐述”过程中有先有后那 

是可能的。

土壤的矿物组成和化学组成深受母质的影响。从矿物组成看，起源于酸性岩母质的土壤 

含石英、正长石、白云母等抗风化较强的浅色矿物较多，多形成酸性的粗质土；若含角闪 

石、辉石、黑云母等抗风化较弱的深色矿物较多，多形成土层较厚的黏质土壤。可见土壤母 

质影响到之后所形成土壤的矿物成分。

土壤母质的矿物成分对由它们所形成土壤的黏土矿物成分也有较深刻的影响，如含斜长 

石较多的岩石作为母质所发育的土壤会含有多量的三水铝矿；酸性岩中含钾长石较多的岩石 

作为母质，发育的土壤则以高岭石为多。

在化学成分方面，基性岩较酸性岩硅、钠、钾少，而铁、镒、钙、镁多，这不仅影响着 

由此所发育的土壤的化学组成，并对其成土过程中也有较深刻的影响。例如，由玄武岩等基 



性母岩发育的红色土壤，其淋溶系数、分解系数、铁铝化系数的相对值，均高于由花岗岩等 

酸性母质所发育的红壤。

土壤质地也深受母质影响。发育在黏土岩、泥灰岩、泥（粉）砂岩等细碎屑沉积岩（母 

岩）上的土壤，都具有质地较细较黏重、黏粒较多、含粉粒等共同特点；而发育在残积物、 

坡积物上的土壤，一般都含岩碎石块；发育在坡积物上的土壤质地也比较细，但常夹有带棱 

角的石块；发育在洪积物及淤积物上的土壤，其上下层质地变化较大，但同一层次，质地却 

较均一。

不同成土母质形成的土壤，其养分状况有所不同。钾长石风化后所形成的土壤含有较多 

的钾；斜长石风化后形成的土壤含有较多的钙；辉石和角闪石风化后所形成的土壤含有较多 

的铁、镁、钙等元素；若母岩含磷较多，如某些浅变质岩，该土壤中也含有较多的磷。

有的土壤的性质特征深受母质的控制，如在石灰岩上发育的土壤，因含有大量的碳酸 

钙，阻滞和延缓了土壤的形成过程，而发育石灰土，保持了母质所特有的某些特性。再如在 

四川省与重庆市广泛分布的紫色土，它是在紫色母岩上形成的幼年性土壤，有的称为岩性 

土，土壤性质大部分继承了母岩。母岩成分及其物质结构、构造的多种多样，决定了紫色土 

具有多样性特征，按质地有砂质土、黏质土、壤质土、砾质土、粉砂质土等；按其pH有酸 

性、中性、钙质紫色土之分；按其化学成分又有富铁磷质紫色土、富钾镁质紫色土、富硅紫 

色土等；按矿质胶体品质可分为高硅土、低硅性高硅土、高硅性低硅土和低硅土等；按其颜 

色差异又有暗紫泥、棕紫泥、红紫泥、黄红紫泥、灰棕紫泥等。

16.3.2气候与土壤

气候是彫响土壤形成与土壤水热状况的基本因素之一。土壤的水、热状况直接或间接地 

影响风化过程、植物生长、微生物数量及微生物活动，以及有机质的合成与分解等。不同气 

候带中水热状况及其配比不同，决定土壤具有不同的物理、化学和生物的作用过程及其变 

化。因此，气候是影响土壤地理分布的基本因素。

土壤的热状况可以分为3个类型：受热型、冷却型和热平均分配型。受热型即土壤表层 

的年平均温度比土壤深层高。多分布在热带，亚热带及干燥温带地区。冷却型即土壤表层的 

年平均温度比下层低，土壤平均温度随深度递增，它多分布在寒湿地带。热平均分配型为土 

壤表层和较深层的温度相近，多出现在中纬度降水较多的湿润地区。显然，土壤的热状况， 

深刻影响到风化作用与成土过程，以及土壤的结构与肥力等。

土壤的水分状况按其收支情况可分为以下类型：淋溶型（收入大于支出）、非淋溶型 

（蒸发量大于降水量）、上升型（地下水常以毛管上升补给土壤）、停滞型（地表经常积水）。 

由于土壤水分既是风化与成土过程的动力，更是土壤中化学反应和生物化学反应的介质，所 

以土壤水分的收支、保持与运动等，对成土过程及其性状特点有重要影响。

气候对土壤有机成分的积累和分解起着重要的作用。过度湿润和长期冰冻有利于土 

壤有机质的积累；而干旱和高温，好气微生物比较活跃，有机质易于矿化，不利于有机 

质积累。例如黑土地区冷湿，腐殖质含量高；而棕钙土、灰钙土地区干旱，腐殖质含量 

低（表 16.3）。



表16.3我国几种土壤类型中Ca、Mg、Fe、AI及腐殖质等的含量及其相对丰度

注：根据《中国土壤元素背景值》(中国环境监测总站，1990)资料让算，其中含量指算术平均值。

Ca Mg Fe A1
腐殖质含量 

/(g/kg)
全氮含量

/(g/kg)
土壤类型

含量/ 相对 含量/ 相对 含量/ 相对 含量/ 相对 pH

（g/kg） 丰度 （g/kg） 丰度 （g/kg） 丰度 （g/kg） 丰度

红壤 0.8 0.6 3.4 0. 68 37.8 0. 99 8& 9 1.25

黄壤 1.2 0. 09 4.2 0. 84 32. 2 0. 85 73.8 1.04

棕壤 7.0 0.51 7.9 1.58 2& 9 0. 76 63.8 0. 90

黑钙土 1& 1 1.32 & 8 ],76 26.5 0. 70 54.8 0. 77 （0〜20cm） 79. 5 （0〜20cm） 3. 9 7.0

栗钙土 33.4 2. 44 9.8 1.96 25.5 0. 67 55.8 0. 79 （0〜15cm） 23. 1 （0〜15cm） 1.8 7.2

灰棕漠土 45.2 3. 30 12.8 2. 56 29. 1 0. 77 64. 1 0. 90 （1 〜10cm） 3. 6 （1 〜10cm） 0. 4 & 33

棕漠土 76.8 5.61 13.9 2. 78 24.2 0. 64 52.1 0. 73 （0〜8cm） 1. 9 （0〜8cm）― &01

绝对丰度/ % 1.37 0. 50 3. 80 7. 10

在湿润的亚热带地区，紫色土中钙、钠、镁、钾等盐基物质都遭到轻度的淋失，但其淋失 

量远比热带、亚热带富铝化土壤要少得多。如雷州半岛砖红壤，海南岛的红壤，氧化钙迁移量 

为1 0 0 % , 氧化镁为7 1 . 3 % 〜 9 2 .  7 % , 氧化钾为8 4 . 8 % 〜 9 3 .  5 % , 氧化钠为9 5 . 2 % 〜 9 8 .  8 % , 
而紫色土氧化钙迁移量为65.8%,氧化镁为13.9%,氧化钾为1.9%,氧化钠为33.4%。

16.3.3地下水与土壤

在土壤层中赋存或流动的地下水，其本身具有成分复杂变化大、流动缓慢、溶解能力强 

等许多特点。因而，它对土壤的化学成分，土壤微生物的种类、数量及其活力等，以及土壤 

的理化性质有深刻的影响。土壤过程中的潜育化过程、潴育化过程、白浆化过程、钙化过 

程、盐渍化过程、富铝化过程，以及淋溶土、盐成土、潮湿土等绝大部分土壤类型的形成, 

都与地下水的运动有非常密切的关系。

例如草甸土，它是在河滨湖边的滩地上、山上的宽谷中或低湿平原地区普遍分布的土 

壤。它被定义为直接受地下水浸润、在喜湿草本植物密布状况下形成的“半水成土”。在那 

样的地形、水文、植被条件下与在松散碎屑物质堆积基础上，特别有利于有机质的积累及腐 

殖质的形成和积累。草甸土的自然土壤剖面，有腐殖质层、腐殖质过渡层、潜育层及其下垫 

的母质。草甸土的一般性特点为结构疏松、含水量高及氮磷钾营养元素的含量也较高。我国 

东北草甸土的全氮含量有 0 . 1 % 〜 0 . 5 % ,全磷含量为0 .  2 % ,全钾含量可达2 . 0 %。草甸土 

适合农作物及瓜果蔬菜的生长，有的由于长期种植水稻而被改造成为水稻土了。

16.3.4生物与土壤

生物因素包括植物、动物和微生物。生物因素是影响土壤发生、发育最活跃的因素。

植物能有选择地吸收分散于母质、水体和大气中的营养元素，利用太阳能制造有机质。 

陆地上植物每年形成的生物量约为4. 5X 10" t0不同植物类型吸收和释放的各种矿物质不 

同，冰沼地和森林冰沼地的针叶林灰分含量最低，盐生植被最高。有机残体数量也各不相 

同，一般来说，热带、亚热带的常绿阔叶林多于温带落叶阔叶林，更多于寒带针叶林。大部 

分植物有机质集中于土壤表层，根部有机质占20%〜30%。



土壤动物的种类、数量繁多，其有机残体也是土壤有机质的来源，参与土壤腐殖质的形 

成过程。同时，动物对土壤的组成、形态特征也有很大的作用。如土壤中的蚯蚓，既可以翻 

动土壤，又可以通过它们的消化系统，使土壤中一些复杂的有机质转变为简单而有效的营养 

物质，然后排泄到土壤中，改善土壤结构，提高土壤肥力，同时其挖掘活动又可以增强土壤 

的透水性、通气性和松散度。

土壤微生物能充分地分解动植物的有机体，合成土壤腐殖质，其后再进行分解，它是土 

壤生态系统中物质生物循环的重要环节，推动了土壤形成过程。

由此可见，生物在成土过程中起着积极的作用。有了生物活动才有土壤的发生；不同的 

生物群落下的土壤性质和类型不同。从这种意义上说，生物是土壤形成的主导因素。

16. 3.5地貌与土壤

地形是影响土壤与环境之间进行物质和能量交换的一个重要条件。它是通过其他成土因 

素对土壤起作用。

（1） 地形与母质：不同的地形部位可分配不同类型的成土母质，如山地上部或台地上主 

要是残积母质；坡地和山麓主要是坡积母质；山前平原的冲积锥或冲积-洪积扇主要是洪积 

母质；河流阶地、泛滥平原、冲积平原、湖泊或海滨附近地区，相应的母质为冲积物，湖积 

物和海积物。从地形部位较高处向较低处，土地质地一般由粗逐渐变细。

（2） 地形与水热条件：地形影响水热状况和物质的重新分配。在坡度较陡的山地，降水 

大部分成为地表径流，土壤遭受侵蚀；在地势平坦或低洼处，降水多渗入土壤，常发生物质 

堆积。不同地形部位，对太阳辐射的吸收和地面辐射也不同，影响地表温度差异。

（3） 地形与土壤年龄及土壤肥力：地形对其表层物质的稳定性有着深刻的影响。在平缓 

山顶或宽缓分水岭上，残积与残坡积物质比较厚，表层细颗粒物质可以存留很长时间，但是 

其中的可溶或易溶物质的流失量很大，土壤的保水性能也比较差，它们会影响到山地的土壤 

肥力与山地的生态环境及生态资源。坡地上的土壤其年龄一般比较年轻。

16. 4时间因素与土壤年龄

16.4.1时间与土壤发育进程 、

时间决定土壤形成因素作用的强弱及土壤发育的进程。一方面，土壤的发育形成需要相 

当漫长的时间过程，从物理风化岩石的破碎、化学风化与在松散堆叠层中表生次生矿物的形 

成，物质移动到土壤发生层及土壤剖面的逐渐形成，那是个逐渐演进的过程。本书第14章 

提到风化速度问题，所知仅几毫米厚风化层的形成就要几百年至几千年的时间。黄土剖面中 

残存的古土壤层物质积累的时间，大概需要几万年至数十万年之久。

另一方面，凡出露地表的土壤层或土壤剖面，都会遭受土壤侵蚀或风化剥蚀。而且，与 

地面遭受风化剥蚀、地面高度随之下降、原来被埋在地面以下的松散层复出露地表的同时, 

在其深部还会有微风化层向深部缓慢延伸的过程，好像是随着地表的剥蚀而整个土壤剖面在 

往下移动，其实会有原来的B层成为E层、原来的C层成为E层的变化。所以目前地表所 

见的土壤层或土壤剖面，有可能是延续了几十万年、几百万年甚至更久的地表土壤侵蚀（或 



风化剥蚀）所造成的，整个土壤剖面向下位移。也就是说，地表土壤层的原始物质（母质） 

的年龄很老，越向深部越老，而土壤层的发育形成尚比较年轻（图16.2）。

原始地面

图16. 2地表风化剥蚀一地面下降一土壤剖面下移过程示意图

16. 4.2 土壤年龄

土壤的发育形成需要相当漫长的时间过程，以具代表性的土壤发生层的最终形成时间作 

为该土壤年龄。土壤过程的速度与土壤年龄是两个不同的概念，土壤年龄与土壤母质生成年 

龄也是两个不同的概念。中国南方的红土，有的出现在风成的类黄土堆积层的表部，有的埋 

藏在类黄土堆积层之间，有的发育在出露的中生代或古生代砂岩砂黏土岩表部，有的在花岗 

岩风化壳的表层，可能这些红土并非同时生成，但不能把它与其母质的生成时代相混淆。

土壤年龄是指土壤发生层的形成，一般认为现存最古老的土壤出现于第三纪，其年龄达 

数千万年之久，第四纪冰川覆盖地区的土壤年龄比较短。土壤的相对年龄是指土壤的发育阶 

段或土壤的发育程度。绝大部分现代土壤的年龄为数千年，一方面是说土壤母质的形成比较 

新，另一方面也可能与剥蚀速率比较高有关系，土壤发生层的发育尚不十分成熟。

土壤的年龄常用土壤有机质的“C测年来确定，有的用裂变径迹法测土壤层中石膏的生 

成年龄，这些测年数据是土壤次生物质的生成年龄，可能与土壤发生层的形成时代比较接 

近，然而有的用热释光（TL）或光释光（OSL）法测土壤层中石英与长石的生成年龄，还 

有的选择用氢的気氣氟法测土壤层掩埋水的年龄，有的用土壤掩埋的文物考古年龄，这些测 

年数据可能是土壤母质生成的年龄，比真实的土壤年龄要老得多。

目前用得比较多的是气候期古土壤年龄。第四纪以来地球气候曾发生过冰期间冰期多次 

交替，有用深海沉积氧同位素曲线中氧同位素期表示地球气候期。地球气候的温暖时期，在 

北亚热带和部分中纬度地带，发育红色显示程度不等的土壤层；在气候寒冷时期，该土壤层 

又被其他堆积物质掩埋。因此，可以根据连续剖面，参照沉积测年成果，确定某个土壤层母 

质的生成年龄，紧随其后的氧同位素气候期，才是它发育成土壤的年龄。

中全新世全球气候比较温暖，中纬度地带和中高纬度地带普遍发育了土壤层，该土壤层 

比该地近现代土壤层的生成环境，均要温暖一些。但出露地表的古土壤层并非都是该地全新 



世中期形成的土壤层。中国长江中下游南侧比较普遍分布的网纹状红土，即使出露地表，也 

都是中更新世或者更老时代所形成的。大约40X104aBP以来，长江中下游两岸基本上已不 

具备发育网纹状红土的气候条件，除个别地点的母质、地形、小气候、水文、植被条件比较 

特殊。

16.5人类活动与土壤过程

人类的工农业生产活动对土壤的形成和性质有着重要的影响。人类通过合理地利用土壤 

资源，采取各种措施改良土壤，定向地培育土壤，使原来的自然土壤成为肥沃的土壤。同 

时，通过有目的的改变成土因素间接作用于土壤的形成与演化。例如，通过清除植被、平整 

土地、修筑梯田、灌排工程、植树造林等农业技术措施，改变着土壤的环境条件，从而影响 

土壤的形成与发育。但由于土地利用耕作制度与生产力水平的限制，人类活动给土壤发育、 

土壤质地、土壤肥力等带来一些不良影响，使土壤退化，这是应该积极防治的。

例如，有关盐碱土的改良，主要是改变当地土壤水的蒸发与在土壤表面积盐问题，一般 

的改良措施有水利工程措施与农业生物措施。前者包括排水工程与灌溉工程，后者包括农林 

牧综合开发及土壤培育等。在水利工程措施方面有“林带设计”项目，在农林牧综合开发当 

中又提到林带的功能，它既能减少田面蒸发，又能借助于根系吸收与树冠蒸腾来降低地下水 

位。在江苏滩涂土地资源的开发利用当中，已开始选择低位滩涂开辟农田种植水稻，它需要 

源源不断淡水的补充以在水稻田里实现压盐，因此其引水工程十分重要。至于植树造林，就 

有可能导致土壤水的大量消耗及地面的干燥，从而带来较深部地下盐水的上侵等较严重的新 

问题。



第17章土壤地理

土壤地理主要介绍土壤类型的地理分布。不同土壤类型本是不同自然地理环境条件下土 

壤发育的产物，因此，介绍土壤类型的地理分布，不仅仅介绍不同土壤类型的空间地域分 

布，还关系到不同自然地理环境条件下的土壤发育，借以阐明该地的土壤类型恰恰是该地综 

合自然地理环境特征的标志。

17.1 土壤类型

土壤类型是土壤发生系统中土壤发育到达某种程度的综合性特征的体现，包括土壤地 

质、土壤物理、土壤化学、土壤水文、土壤肥力与土壤生物效应、土壤过程及其后生变化中 

的土壤改良或土壤退化等一系列土壤特征指标的集成。它不仅反映土壤形成及其后生变化的 

复杂性，还暗示了进行土壤分类及建立土壤系统或土壤体系的难度。

（1）前苏联的土壤发生学分类系统分出8个等级，即土类、亚类、土属、土种、亚种、 

变种、土系、土相。“土类”为相同的生物、气候、水文地质条件下的土壤发育，具有明显 

一致的成土过程；“土属”是其基本特征取决于地方性因素的综合影响；“土种”是按成土过 

程的发育程度划分的，变种者与土壤表层的颗粒组成有关；“土系”据其母质特征与盐分积 

累特征等划分；“土相”则与外动力的蚀积作用有关。

<2）在美国推行以诊断特征为依据的土壤分类分出6个层次，即土纲、亚纲、土类、亚 

类、土族、土系。“土纲”依据剖面分化、形态特征、主要发生层的发育程度，尤以土壤诊 

断层的特征作为划分依据。例如，松软土纲都具有一个松软表层，反映其表土具有团粒结 

构、颜色暗、腐殖质含量高等特性，以及在天然草地下发育所具备的环境因素。“亚纲”主 

要依据土壤水热状况、土层特征、土壤矿物质组成和风化程度等划分。“土类”根据现代成 

土过程的主要控制因素以外的其他重要控制因素划分，同一土类具有相同的剖面层次、土壤 

盐基状况、土壤水热状况等。“亚类”依据成土过程中的混合过程的性质特征来划分。混合 

过程是在土层内部发生的过程，产生了一些土类之间过渡性亚类。“土族”主要根据对植物 

生长有重要影响的土壤物理性质和矿物学性质划分的，最常用的三项是质地、矿物类型和温 

度。“土系”的划分标准包括土壤剖面的构造、土层厚度、土壤质地、土壤颜色、土壤结构、 

土壤pH及其他化学性质和矿物学性质等，共有约240个标准。在美国共分出10个土纲、 

47个亚纲、185个土类、970个亚类、4500个土族、17500多个土系。

（3）中国的土壤分类采用了 33个诊断层和25个诊断特性，共分7级，即土纲、亚纲、 

土类、亚类、土属、土种和变种。“土纲”中包括有机土、人为土、灰土、干旱土、盐成土、 

均腐土、铁铝土、富铁土、淋溶土，以及潜育土、火山灰土、变性土、雏形土及新成土等。 

“亚纲”主要根据影响现代成土过程的控制因素划分，如按水分状况划分的亚纲，有人为土 

纲中的水耕人为土和旱耕人为土、火山灰土纲中的湿润火山灰土、铁铝土纲中的湿润铁铝土 

等，共分出40个亚纲。“土类”根据主要成土过程强度或次要成土过程或次要控制因素的性 



质特征的表现程度划分，共有141个土类。“亚类”以是否具有附加过程的特性和是否具有 

母质的特性划分，代表中心概念的亚类为普通亚类，具有附加过程特性的亚类为过渡性亚 

类，如灰化、漂白、黏化、龟裂、潜育、斑纹、表蚀、耕淀、堆垫、肥熟等；具有母质残留 

特性的亚类为继承亚类，如石灰性、酸性、含硫等。“土属”反映颗粒大小、矿物组成、土 

壤温度状况等。“土种”根据土体构型中某诊断层变异来划分，如黑土中的厚层黑土、中层 

黑土、薄层黑土。

17.2 土壤类型的地理分布

17. 2. 1 冰沼土

（1） 冰沼土分布：大多在北极圈以北的北冰洋沿岸地带，以及青藏高原等高山地区，总 

面积达590X104km2,占陆地总面积的5.5%。

（2） 冰沼土环境：冰沼土分布在苔原气候区，大部分地面被雪原和冰川所覆盖，年均温 

0°C以下，冬季气温可降低至一40°C, 7月均温不超过10°C,全年结冰日多达240d以上；年 

降水量50〜200mm； 土壤湿度大，经常处于水分饱和状态；植被以苔薛、地衣为主，草本 

植物和灌木很少。冰沼土分布区自地表至深200cm范围内有永冻层或类似温度状况，地面 

上有冰缘融冻蠕动作用形成的多边形土或石环等。冰沼土母质以冰磧物、残积物及冰水沉积 

物为主，各种植物的年生长量小，土壤有机质每年的增长量约400kg/hm2
o

（3） 冰沼土成土过程：①土壤形成以冰冻物理风化为主，生物和化学风化作用非常微 

弱，黏粒含量少；②反复融冻和干湿交替，促进了表土海绵状多孔结皮层的发育；③地表处 

于水分饱和状态，在低温嫌气条件下有机质和矿物质分解缓慢，表层常有泥炭化有机质积 

累，地下的铁、猛等元素多还原为低价状态，形成蓝灰色潜育层；④冰沼土发育缓慢，成土 

强度普遍比较低。

（4） 冰沼土形态特征：①土层浅薄，一般不超过50cm；②土壤剖面由泥炭层和潜育层 

组成，土体构成为O-Oi-CG或Oi-CG型；③腐殖质含量低，一般只有10~20g/kg,有的可 

达100g/kg,腐殖质中70%以上是富里酸，一般呈微酸性至酸性反应，阳离子代换量低，一 

般为lOcmol （ + ） /kg左右，营养元素贫乏。

国外一般将冰沼土分为极地荒漠土、极地潜育土和极地棕色土。我国将冰沼土称为永冻 

有机土，并分为落叶永冻有机土、纤维永冻有机土和半腐永冻有机土。

冰沼土的自然肥力很低，但能生长地衣，有利于发展养鹿业。

17. 2. 2 灰 土

（1） 灰土分布：多在50°N线以北地区，总面积约1283X104km2,占世界陆地总面积的 

9.3%。世界各高山地区也有灰土分布，总面积约900X 10 4km 2 ,占陆地总面积的6%。我 

国灰土面积较小，仅分布在大兴安岭北端及青藏高原某些高山地区。

（2） 灰土环境：寒温带潮湿气候区，年均温0〜5°C,最冷月均温一5〜一20°C；降水量 

一般约3 0 0 〜 6 0 0 m m。我国灰土分布区，年均温一1 〜一5 ° C ,  1月均温一3 0 ° C ,年降水量 

400 〜500mm,冻层深度2 〜3m。植被主要为云杉、冷杉、落叶松和红松等针叶林。母质多 



为冰磧物，我国东北的灰土母质多为残积物和坡积物。

（3）灰土形态特征：剖面分异明显，以地表至深60cm范围内有灰化淀积层为基本特 

征，土体构成为O-An-E-Bsh-C型；淋溶层（E）含硅质粉末多，灰白色，薄片状结构；淀 

积层（Bsh）呈黄棕色，有铁镭胶膜，有的已成为硬铁盘。灰土的表层有机质含量高，可达 

200g/kg以上，以粗有机质为主，向下锐减，腐殖质组成以富里酸占优势。另外，灰土呈酸 

性反应，pH在5.0以下，交换性阳离子以氢、铝占优势，盐基饱和度低，一般低于20%； 
剖面中各种氧化物均有明显的淋失，铁、铝有明显的淋滤淀积；黏粒含量从表层向下显著增 

高；表层和灰化层黏土矿物以蒙脱石和高岭石为主，底层则以水云母为主。

美国土壤系统分类在灰土纲之下分为潮湿灰土、铁质灰土、腐殖质灰土和正常灰土4个 

亚纲，然后再依据诊断层性质与生物气候带划分出土类。我国灰土纲之下分为腐殖灰土和正 

常灰土两个亚纲，再往下仅分简育腐殖灰土与简育正常灰土土类。按地理发生学分类，灰土 

分4个亚类，即灰土（又称典型灰土）、潜育灰土、生草灰土及棕色灰土。联合国土壤分类 

称灰壤（podzods） o
灰土分布区是我国重要林业基地，开发利用时应避免水土流失和肥力降低。

17. 2.3 弱淋溶土

（1） 弱淋溶土分布：分布于世界半湿润半干旱地区，总面积约594X 104km2,占全球陆 

地面积的4.3%。在我国主要分布在东北、华北和西北地区，大致自东北向西南方向延伸， 

总面积约33. 5X 104km2,占全国土地面积的3.5%。

（2） 弱淋溶土环境：既有夏干冬雨的地中海型气候，又有夏雨冬干的温带大陆性气候， 

共同特点是半湿润半干旱气候，干燥度为1.0〜3.0。植被类型方面，灰色森林土发育于温带 

森林草原或森林向草原过渡地区，以落叶阔叶林为主；褐土地带为夏绿阔叶林与灌丛植被；燥 

红土分布区的植被类型则为热带稀树草原或热带稀树灌丛草原。弱淋溶土多发育于山地及丘陵 

地区，成土母质为风化残积物和坡积物，褐土母质多为黄土及黄土状堆积。弱淋溶土分布区 

的降水量介于淋溶土和干旱土之间，因此，它是有比淋溶土较弱的淋溶过程和比干旱土较弱 

的钙化过程。此外，灰色森林土有较强的腐殖化过程，而褐土具有明显的黏化过程。

（3） 弱淋溶土性质特征：土体构型一般为A-B-C型，但剖面层次分异不明显，A层多 

为灰褐或褐色，厚度不一；E层为不明显的黏化层；在一定深处有钙积层（Ek）。土壤表层 

有机质多在20g/kg以上，高的可达130〜170g/kg,腐殖质组成中一般以胡敏酸为主；阳离子 

交换量，一般可达30cmol （+） /kg,并以钙为主，镁次之；土壤盐基饱和度高达76%〜90%, 
部分土壤有石灰反应，pH为6〜7；具有弱淋溶、黏化、淀积过程；硅铝比率在2.0以上，黏土 

矿物以水云母、蛭石为主。

（4） 弱淋溶土分类：分为灰色森林土、褐土、灰褐土和燥红土。灰色森林土分布在东北 

地区，分为灰色森林土和暗灰色森林土两个亚类。褐土广泛分布在华北地区，分为褐土、石 

灰性褐土、淋溶褐土、潮褐土、燥褐土及暗褐土等几个亚类。灰褐土按其成土过程的差异可 

分为灰褐土、淋溶灰褐土、石灰性灰褐土等几个亚类。燥红土可分为燥红土和褐红土两个亚 

类，前者又称为热燥红土，一般全剖面无石灰反应；后者又称为干燥红土，剖面下部可出现 

或弱或强的石灰反应。

弱淋溶土利用的主要问题是缺水，因此要注意农林牧业合理布局。



17.2.4 淋溶 土

（1） 淋溶土分布：分布于温带、暖温带及北亚热带湿润季风气候地区，总面积约 

625. 14X104km2 ,占全球土地面积的4.5%。在我国自辽东、山东至大巴山、长江沿岸的广 

大地区有淋溶土分布，总面积约117X104km\约占全国土地面积的12.9%。

（2） 淋溶土环境：年均温一1〜18°C,年降水量500~1300mm,夏季降水占全年降水量 

的70%〜80%；自然植被自北至南分别以针阔混交林、落叶阔叶林、常绿阔叶-落叶阔叶混 

交林为主，部分地区为草甸植被；地形多为低山丘陵、河谷平原、盆地及山前台地，成土母 

质以坡积物和冲积物为主，棕壤和黄棕壤分布地区尚有部分黄土母质。

（3） 淋溶土成土过程：它是在湿润土壤水分状况下，石灰质充分淋溶，具有明显黏粒 

移动的土壤，具有黏化过程和腐殖质累积过程。黏土过程包括残积黏化作用、淋滤淀积 

作用。在黏粒形成的同时，铁、猛逐渐释放，其亚铁化合物因氧化而淀积，并以棕色胶 

膜形态包于土粒或结构体表面，使土体呈棕色。黄棕壤有铁镭的淋溶淀积形成的铁猛结 

核分布层。黏土矿物处于脱钾脱硅阶段，除水云母和蛭石外，高岭石也有增多，出现了 

弱富铝化现象。

（4） 淋溶土剖面及分层特性：土体构型为C>-An-Bt-C型，具有淡灰色或暗灰色的表层 

（An）,黏粒含量较高的棕色淀积层（Bt）。表层有机质含量一般可达40〜80g/kg,高的可达 

150g/kg以上。腐殖质的组成差异较大，呈微酸性至酸性反应，盐基饱和度一般在60%以 

上。交换性盐基总量较高，并以镁、钙为主，也有少量的氢、铝。土体中的黏粒含量较高， 

中部的黏粒含量较表土和母质层高出1・5〜2倍。

（5） 淋溶土分类：分冷凉淋溶土亚纲和湿润淋溶土亚纲。前者的暗棕壤土类分为典型暗. 

棕壤、灰化暗棕壤（附加灰化过程）、白浆暗棕壤（附加白浆化过程）和草甸暗棕壤（附加 

草甸过程）4个亚类。后者的棕壤分为典型棕壤、白浆化棕壤、酸性棕壤和潮棕壤4个亚 

类；黄棕壤分为典型黄棕壤、黏盘黄棕壤、黄褐土和暗黄棕壤4个亚类；白浆化按附加过程 

分为典型白浆土、草甸白浆土和潜育白浆土3个亚类。

淋溶土是自然肥力较高的土壤。开发利用时注意水土保持，发展灌溉，增施有机肥和种 

植绿肥，培肥土壤。

17. 2. 5 铁铝土

（1） 铁铝土分布：分布于热带和亚热带湿润气候区，总面积约2794.5X 104km2,占陆 

地面积的20 .25%。在我国铁铝土分布于长江两岸，向南至南海诸岛，总面积14.  96 X 
104km2,约占全国总面积的15.7%。

（2） 铁铝土环境：热带和亚热带湿润气候，年平均气温15〜28°C,最冷月均温2〜15°C, 
最热月均温28 〜38°C,年降水量1200 〜2500mm；自然植被为亚热带常绿阔叶林、季雨林 

和热带雨林；地形以山地、丘陵和台地为主；成土母质为各种岩石的硅铁质和硅质富铝 

风化壳。黄壤多见于海拔800〜1000m的山地，常见母质为砂岩和花岗岩等硅铝质富铝风 

化壳。



(3) 铁铝土成土过程：它是土体中的铝硅酸盐矿物受到强烈分解，盐基不断淋失，而氧 

化铁、铝在土壤中残留和聚集所形成的土壤，包括脱硅富铝化过程和生物富集过程，土层一 

般较厚。

(4) 铁铝土剖面及分层特征：土体构型为O-An-Bs-C (R),层次分异不甚明显。腐殖质 

层一般厚10〜20cm,灰棕或灰黄棕色，粒状或小块状结构，土壤质地黏重。其铁铝层为重 

要诊断层，呈暗红色至黄棕色，紧实黏重，在结构面上常出现淀积的黏粒胶膜或铁结核，甚 

至铁盘。剖面底部常有白色网纹的红色土层，它可能是地下水位季节性升降而顺裂隙出现铁 

质氧化还原交替作用的结果。但是，许多白色管状网纹却很像根系，它很可能是生物酸促进 

铁质淋溶而富铝的结果。铁铝土有机质含量不高，在自然情况下为40 〜60g/kg,开垦后可 

降至10 〜20g /kg；全剖面呈酸性反应；pH—般为4 .  5 〜6 .  0 ,其酸度主要是由铝离子所引 

起的；各种盐基离子大部分淋失，交换性盐基总量较低，一般为0. 5〜4mol ( + )/kg,其中 

钙占盐基 总量的 5 0 % 〜 8 5 % ,镁占 1 0 % 〜 4 0 % ,钾、钠分别占 1 % 〜 2 0 %和 1  % 〜 1 0 %；大 

部分铁铝土缺磷，仅基性岩母质的铁铝土，磷含量达0. 4g/kg以上，供磷能力稍好；含有 

一定数量的原岩矿物如长石、角闪石等；黏土矿物以高岭石占优势。砖红壤中还有三水铝石 

和赤铁矿。

(5) 铁铝土分类：在土壤系统分类中将铁铝土分为两个土纲，即富铝土纲和铁铝土纲。 

富铝土纲以下再分，大致相当于发生分类中以黄壤、红壤类及其亚类。铁铝土土纲分为暗红 

湿润铁铝土和简育湿润铁铝土两个土类及若干亚类，大致相当于砖红壤及砖红壤性红壤 

土类及若干亚类。在我国土壤发生分类中有红壤、黄壤、赤红壤及砖红壤等土类，黄壤 

又分为黄壤、表潜黄壤亚类；红壤分为红壤、黄红壤、褐红壤、紫红壤亚类；砖红壤性 

红壤分为砖红壤性红壤、黄色砖红壤性红壤亚类；砖红壤则分为砖红壤、红色砖红壤及 

黄色砖红壤亚类。

铁铝土地区气候条件优越，生物资源丰富，生产潜力大，是林木、果树和粮食作物的重 

要生产基地。开发利用时应特别注意防止水土流失，克服土壤瘦、酸、黏等障碍因素，因地 

制宜，合理布局，不断提高土壤肥力。

17. 2. 6钙积干旱土

(1) 钙积干旱土分布：在欧亚大陆从黑海以西向东延伸到我国东北西部，呈东北一西南 

向带状分布，在美洲也有广泛分布，其总面积约1727 .7  X  10 4 km 2 ,占世界陆地面积的 

12.5%。在我国自东北西部经内蒙古、宁夏、甘肃至新疆等地，面积约114X104km2 ,占全 

国土地面积的11.9%。

(2) 钙积干旱土环境：气候比较干旱，在我国钙积干旱土分布区的年降水量自近海向内 

陆从600mm递减至100mm左右；年均温以2°C递增至7°C,干燥度由1左右增至4左右， 

从半湿润、半干旱气候变为干旱气候；植被类型从草原变成干草原和荒漠草原，覆盖度由 

60%〜70%减至20%以下；地形为较平坦的高平原、台地以及山前洪积-冲积平原；成土母 

质较为复杂多样，以黄土、河湖相沉积物、洪积物为主。

(3) 钙积干旱土成土过程：主要为腐殖质积累过程与钙积过程。随着干旱程度的增 

加，腐殖质过程越来越弱，腐殖质层与过渡层的厚度越来越薄，有机质含量越少；相反， 

钙积过程越来越强，钙积层越来越浅，厚度越来越大，其钙积由粉末状逐步变为层状、 



眼状斑状、钙结核集成厚层状等，是干旱和半干旱地区碳酸钙在土壤剖面中明显累积的 

土壤。

（4） 钙积干旱土剖面特征：土体结构通常为Ah-Bk-C型。表层因腐殖质含量不同而呈 

灰黑色至淡棕色；剖面下部为灰白色的钙积层，层次分异十分明显。它的特点是土壤有机质 

含量相对较高，自50〜80g/kg至10〜20g/kg；  一般有石灰反应，钙积层中碳酸钙的含量达 

50g/kg 〜300g/kg ,高的达400g/kg以上，pH 一般在8.  0以上，土壤交换量和盐基饱和度 

高达90%以上，主要为钙离子所饱和；土壤物质组成中二氧化硅和三氧化物在土体中无明 

显的移动，黏土矿物以蒙脱石或水云母为主。

（5） 钙积干旱土分类：按土壤发生分类分为黑钙土、栗钙土、灰钙土、棕钙土、黑堺土 

等土类。其中石膏与盐分的累积程度，自黑钙土到棕钙土依次增强。黑钙土分黑钙土、淡黑 

钙土、石灰性黑钙土、草甸黑钙土和盐碱化黑钙土 5个亚类。栗钙土分为栗钙土、暗栗钙 

土、淡栗钙土、草甸栗钙土、盐化栗钙土和碱化栗钙土。棕钙土分为棕钙土、淡棕钙土、草 

甸棕钙土、盐化棕钙土和碱化棕钙土。灰钙土分为灰钙土、淡灰钙土、草甸灰钙土及盐化灰 

钙土。黑堺土分为典型黑堺土和黏化黑堺土。

黑钙土分布地区土壤肥沃，水热条件较好，有发展畜牧业的优良草场，也能发展较稳定 

的农业和林业。栗钙土水分条件较差，宜发展牧业，有条件的地区可发展种植业和林业。灰 

钙土和棕钙土地区更加干旱，产草量低，应有计划地发展牧业，有灌溉条件地方适当发展农 

业和林业。黑堺土分布区是我国农业耕作历史最悠久的地区之一，也是我国的粮油基地。钙 

积干旱土分布地区普遍降水不足，干旱和风沙侵蚀较严重，应营造防护林，防止风沙侵袭， 

适度发展牧业，防止土壤和草场退化，以及合理灌溉，防止土壤盐渍化。

17.2.7石膏盐积干旱土（荒漠土）

（1） 石膏盐积干旱土分布：广布于热带、亚热带、暖温带、温带的荒漠地区，总面积约 

1620X104km2,约占全球陆地面积的11.7%。在我国荒漠土分布区包括甘肃、新疆、青海、 

宁 夏及内蒙古等省区的一部分或 大部分，总面积约 7 4  X  1 0 4 k m 2 ,占全国 土 地 总面积 

的 7.1%。

（2） 石膏盐积干旱土环境：干旱大陆性气候，大部分地区年降水量小于250mm,降水 

变率大；日照强，温差大；蒸发强烈，为降水量的10倍至近百倍；植被以稀疏的超旱生乔 

木灌木、小灌木占优势，成分简单，多为肉质、深根、耐旱种属，覆盖度很低，呈单丛状分 

布；地形比较平坦，有冲积、洪积平原，有风沙分布，也有丘陵、低山、高原和盆地；成土 

母质多为洪积冲积物及黄土状堆积物，低山丘陵地区以残积坡积为主。在这种生物气候条件 

下，腐殖质积累过程微弱，钙质的表聚作用明显，石膏和易溶盐的聚集作用等也较明显，并 

有弱铁质化作用。

（3） 石膏盐积干旱土剖面特征：地面多具砂砾，并有干裂（龟裂）纹、漠漆皮等。土壤 

表层为多孔状结皮层，其下有时有一个片状或鳞片状层；以下为特征性的红棕色紧实层，具 

有黏化和弱铁质化特征，且呈强石灰性反应；中部普遍存在石膏层，下部常有盐分聚积层或 

盐磐。该土质地较粗，砂粒和砾石的含量高，黏粒含量少于20%； 土壤有机质含量很低, 

表层一般在10g/kg以下，腐殖质组成中富里酸多于胡敏酸，比值在1以下，最小仅0.1左 

右；阳离子的交换量很低，通常为1 Ocmol （ + ）/kg或更低；土壤中石膏的含量很高，最高 



每千克土可达400 〜500g ,  土壤呈碱性反应，pH—般在8以上；黏土矿物以水云母为主, 

说明其矿物的分解程度很低。

（4）石膏盐积干旱土分类：据土壤发生分类分为灰漠土、灰棕漠土、棕漠土等土类。灰 

漠土分为灰漠土、龟裂灰漠土、盐化灰漠及碱化灰漠土。灰棕漠土分为灰棕漠土、碱化灰棕 

漠土、石膏灰棕漠土。棕漠土分为棕漠土、石膏棕漠土和石膏盐磐棕漠土。

石膏盐积干旱土分布区多是待开发地区，有条件的地方可有限开发，无条件的地方宁可 

不开发也不要强求开发。在有限开发中，要坚决贯彻因地制宜原则，并注重生物物种的选择 

与节水。

17.2.8 盐成 土

（1）盐成土分布：分布在内陆干旱、半干旱地区及滨海地带，总面积约897X104km2,占 

世界陆地总面积约6.5%,占干旱区总面积约39%。在我国盐成土总面积超过20X104km2,占 

全国土地总面积约2.1 %左右。

<2）盐成土环境：除海滨地区外，盐成土分布区年降水量很少，蒸发量很大；地形多为 

低平地、内陆盆地、扇缘洼地及沿海低地，有利于盐水汇聚；植物根系深，能从土层深处及 

地下水中吸收水分和盐分，将盐分累积于植物体中，植物死亡后，有机残体分解，盐分返回 

土壤，从而有一定的积盐作用。

（3） 盐成土成土过程：成土母质一般为近代或古代的沉积物，成土过程分为盐化过程和 

碱化过程。盐化过程是地表水、地下水及母质中所含有的盐分，在强烈的蒸发作用下，通过 

土体毛细管水向地表积聚的过程，盐类的成分主要是四种阴离子（Cl-、SO厂、HCO?和 

COt）与三种阳离子（Na+、Ca2+、Mg2+）所形成的简单盐类。地下水埋深越浅和矿化度 

越高，土壤积盐越强。碱化过程是交换性钠不断进入土壤吸收性复合体的过程。

（4） 盐成土剖面特征：发生层次一般不明显，典型盐土以地表有白色或灰白色的盐结 

皮、盐霜、或盐结壳为特征。碱土具有特殊的剖面构型，即E-Btn-Bz-C型。表层为淋溶 

层（E ） ,厚2 0 〜 2 5 c m , 有 时仅几厘米，灰色或 浅 灰色，片状构造；该层之下为碱化层 

（Etn）,又称柱状层，厚度较大，一般呈褐色、紧实呈柱状，柱状顶部常有一层薄薄的白 

色二氧化硅粉末间层，它是在碱性条件下黏土矿物发生水解形成的，其中的铁、铝等氧 

化物被淋滤，硅质呈白色粉末状残留。碱化层之下为盐化层（BJ,易溶盐含量高，呈块 

状或结核状。

（5） 盐土：盐分含量高，且上层多下层少，土壤反应一般为近中性至碱性，以氯化物和 

硫酸盐为主的盐土为近中性，含苏打的盐土为碱性；腐殖质含量少，表层一般在10g/kg左 

右；质地较黏重，除苏打盐之外，盐土胶体多呈凝絮状态，结构良好。

（6） 碱土：盐分含量也较高，但在土壤剖面中以下层为多，盐分组成以碳酸钠和碳酸氢 

钠较多，强碱性反应，表层pH—般8以上，下层可超过10,通气性和透水性均不良；有机 

胶体和无机胶体高度分散，并淋滤下移，表土质地较轻，碱化层相对黏重；表层二氧化硅含 

量较下层高，而铁、铝等氧化物的含量较下层低。

（7） 盐成土分类：分为碱积盐成土亚纲和正常盐成土亚纲，前者相当于发生分类中的碱 

土，后者相当于盐土。按反映主要成土过程和附加成土过程形成的土壤形态特征，并考虑盐 

碱的起源及盐水运动状况等，盐土分为典型盐土、草甸盐土、碱化盐土、沼泽盐土、潮盐 



土、洪积盐土、残余盐土和滨海盐土等7个亚类。碱土分为草甸碱土、草原碱土、龟裂碱土 

等3个亚类。

盐成土改良目标是排除土壤根系层过多的盐分，改善土壤的理化性质，提高土壤的生产 

力。碱土改良在于以交换性钙取代交换钠来降低其碱化度（ESP）,改良物理性状，施用钙 

盐，如石膏（CaSOQ是改良碱土的基本方法，同时也可采取深耕、施有机肥、掺砂和客土 

等综合措施，可收到良好的效果。

17. 2. 9 潮湿 土

（1） 潮湿土分布：分布在寒冷湿润、地势低平的地区，尤其集中在寒带森林苔原地带、 

寒温带针叶林带，以及温带森林草原带，各大河流的泛滥平原、三角洲及湖滨地带等，总面 

积约586 .5X10 4 km 2 ,占陆地总面积的4.25%,在我国其总面积约71.  7X 10 '*km 2 ,占全国 

土地总面积的7.5%。

（2） 潮湿土环境：主要为地势低平、排水不良及地下水位较高等。沼泽土的地下水埋深 

小于50cm,草甸土和潮土地下水埋深1〜3m左右；黑土的地下水埋深多在10m以下，但由 

于黑土质地黏重，透水不良，土壤水分过多，往往在埋深50〜100cm或150〜200cm深处形 

成上层滞水，直接影响土壤的形成。潮湿土成土母质大都黏重，多为河湖相沉积物。植被多 

由喜湿性的植物构成。

（3） 潮湿土成土过程：长期或季节性受到水浸润或水饱和条件下，在成土母质发生有机 

质的累积过程、潜育化过程和氧化还原过程。沼泽土以上述前两个过程为主。草甸土和黑土 

过程包括有机质累积过程和氧化-还原过程，但程度有所不同。潮土过程包括旱耕熟化过程 

和氧化-还原过程。除了这些基本过程以外，还可能有其他的附加过程。

潮湿土的共同特点是具有常潮湿或潮湿的土壤水分状况，地表至lm范围内大都有潜育 

层或氧化还原特征。土壤剖面结构类型多为Ah-Bg-G-C型。有机质累积层（Ah）厚度较 

大，一般呈暗灰至灰色，松软；Bg层呈棕色或黄棕色，有明显的锈纹、锈斑或铁镒结核， 

质地较黏重；底部为潜育层（G）,呈灰蓝色或浅灰色，质地黏重，土体紧实；再下为母 

质层。

（4） 潮湿土性质特征：表层有机质含量高，一般为30〜60g/kg,最高可达250g/kg, 
虽然不同地带、不同土类之间差别较大，但大都较同一地带的其他土壤的有机质含量要高。 

全剖面土壤质地黏重，多为重壤土至轻黏土。土壤阳离子交换量普遍较高，一般都在 

20cmol  （  +  ） / kg以上；盐基饱和度变化较大，高的达70% 〜80%,甚至更高，低者仅 

40%左右。土壤反应大都呈中性至微酸性反应。

（5） 潮湿土分类：分为沼泽土、草甸土、潮土和黑土等4个土类。沼泽土分为草甸沼泽 

土、腐殖质沼泽土、泥类腐殖质沼泽土、泥炭沼泽土及泥炭土等5个亚类。草甸沼泽土，地 

面没有积水，为沼泽土向草甸土过渡的类型；后4个亚类，由于地面积水的时间依次变长， 

它们的泥炭层也越厚。草甸土依腐殖质累积过程和氧化-还原过程的强弱，可分为典型草甸 

土、暗色草甸土、灰色草甸土和林灌草甸土等4个亚类。潮土主要为耕作土壤，分为黄潮 

土、盐化潮土、碱化潮土、褐土化潮土、湿潮土、灰潮土等6个亚类，显然，其划分已考虑 

到钙化、盐碱化等附加过程。黑土按上述原则划分为黑土、草甸黑土、表潜黑土及白浆化黑 

土等4个亚类。



我国的潮湿土开发利用的条件较优越，有的地方已成为重要的产粮基地。但也存在质地 

黏重、排水不良、易受盐碱威胁等不利条件，因此宜采取治涝、盐、碱、旱等措施。

17.2.10初育土(雏形土)

(1) 初育土分布：分布在土壤侵蚀严重地区或沙漠地区，以及热带和亚热带的石灰岩、 

紫色砂页岩地区。我国初育土各地均有分布，总面积约105. 38X 104km2,占全国土地面积 

的11%左右。

(2) 初育土环境：常与特殊的母质或母岩有关，如紫色砂页岩、石灰岩、白云岩等， 

它们的主要成分为碳酸钙或由钙质胶结成岩，阻碍着盐基的淋溶作用，延缓其成土过程， 

使土壤发育处于相对幼年阶段。干旱多风的气候有利于初育土的形成，如干旱半干旱地 

区的风沙土。较陡的山坡，由于剥蚀作用比较强，表层物质风化成土比较弱，而发育初 

育土。

(3) 初育土剖面特征：土体构型多为A-C型。土层浅薄，一般只有几厘米厚，向下过 

渡明显；土体的颜色与母质相近，土壤有机质含量很低，表层有机质含量一般都在10g/kg 
以下；土壤颗粒组成以粗颗粒为主，黏粒很少，但石灰土的质地黏重，黏粒含量组成多数在 

30%〜50%,高的达6()%〜70%； 土体中含母质矿物较多，矿物的风化程度低。

(4) 初育土分类：分为石质土、粗骨土、黄绵土、风沙土、紫色土、石灰土、磷质石灰 

土及火山灰土等土类。因受母岩、母质及地带性因素的影响，石质土分为铁铝质石质土、硅 

铝质石质土、钙质石质土、盐积石质土及硅质岩土等5个亚类。粗骨土分为铁铝质粗骨土、 

硅铝质粗骨土及钙质粗骨土。风沙土分为流动风沙土、半固定风沙土及固定风沙土。紫色土 

分为酸性紫色土、中性紫色土及石灰性紫色土等3个亚类。石灰土分为黑色石灰土、棕色石 

灰土、黄色石灰土和红色石灰土。磷质石灰土分为磷质石灰土、硬磐磷质石灰土、盐渍磷质 

石灰土。火山灰土分为火山灰土、暗火山灰土及基性岩火山灰土等3个亚类。

大多数初育土有机质含量低，土层浅薄，土质疏松，易产生顺坡面的移动、水土流失及 

风沙的危害，应注重水土保持。各种不同的初育土，其利用方向和改良措施的差别较大，如 

四川的紫色土地区土壤较肥沃，是当地良好的农业生产基地，石灰土也是一种肥力较高的 

土壤。

17.2.11 人为 土

人为土(纲)是自然土壤经人类活动影响，改变了原来土壤的形成过程而获得新特性的 

土壤。以前我国土壤分类中分出水稻土、灌淤土、绿洲土和琰土等独立的耕作土土类。

(1) 人为土分布：相当广泛，凡是有人工灌溉和耕作活动的地方，均有人为土的分布。 

其中水稻土主要分布于亚洲的南部和东南部，南美洲和非洲也有小面积分布。在我国水稻土 

集中分布于秦岭、淮河以南地区，其他地方也有零星分布。我国人工土总面积约62. 69X 
104km2,占全国土地面积的6.6%。

(2) 人为土特征：人为土分布地的气候条件相差很大。人工植被主要为水稻、小麦及多 

种旱作物。地形有平原、盆地、丘陵及坡度小于25°的山坡地。成土母质也多种多样，以冲 

积、湖积及坡积物为主。



（3） 人为土成土过程：主要是水耕和旱耕熟化过程。水稻土水耕熟化过程，主要是种植 

水稻以后进行季节性灌溉，改变了土壤的水热状况，发生了有机质的累积过程、盐基的淋溶 

和复盐作用、铁和猛的淋溶和淀积、黏粒的淋滤等；旱耕熟化过程也表现为有机质的累积， 

形成疏松的耕作层，但其犁底层不如水稻土那么明显。

（4） 人为土剖面：土体构型通常为Ap-P-B-C型。耕作层（人为表层或厚熟化层，Ap） 
一般厚度较大，结构良好，养分较多。犁底层（P）厚度较薄，一般10cm左右，较紧实， 

片状结构不明显。耕作淀积层（B）厚度不一，具有不同形式的淀积物，多呈棕色、黄棕色 

锈纹，常见暗棕色、黑棕色的铁猛质斑块或结核。

（5） 人为土特点：①受原来土壤性状和人为因素的影响较大，其差异也很明显，如起源 

于红壤的水稻土继承母质的一些特性，养分较少，有机质的组成较简单，多呈酸性反应，黏 

粒的硅铝率低（1.8〜2. 2） ,黏土矿物以高岭石为主，氧化铁含量较高等。经过人工熟化以 

后，土壤肥力普遍提高，土壤有机质及有效养分含量增加，可耕性及保肥供肥的能力增强。 

②通常会改变或减弱原土壤所存在的不利因素，如红壤的酸性降低、有效磷的有效性增加、 

盐基饱和度提高等。

（6） 水稻土分类：在我国水稻土分布很广，气候条件不同，成土母质各异，耕作制度不 

同，其属性差别也很大。一般将水稻土分为淹育型水稻土（Ap-P-C型）、渗育型水稻土 

（Ap-P-W-C型）、潴育型水稻土（Ap-P-W-BGC型）、潜育型水稻土 （Ap-P-G或Ap-G 
型）、脱潜育型水稻土（Ap-P-GW-G型）、漂洗型水稻土（Ap-P-W-E-C型）。其中W为渗 

育层，BG为潜育层，GW为脱潜层，E为漂洗层。

（7） 其他人为土分类：灌淤土是古老绿洲灌溉耕作土壤，分为典型灌溉土、潮灌淤土、 

表锈灌溉土及盐化灌溉土等亚类。绿洲土 （oasis soil）是荒漠区经现代灌溉发育形成的，分 

为暗绿洲土、灰绿洲土、潮绿洲土及盐化绿洲土等亚类。琰土（lousoil）分布于我国陕西 

的关中和山西南部及沿河地带，其剖面上段是熟化层，一般厚约50cm左右，包括耕作层、 

犁底层，老耕作层和古耕作腐殖层，下段受耕作影响较小；剖面形态变化最明显的是次生碳 

酸盐化，并发育黏化层，钙积层和母质层。琰土可以分为立槎竣土（黏化层深厚明显，柱状 

结构）、油矮土（腐殖质层厚）、堺埃土、黑瓣竣土等4个亚类。

17. 2.12高寒土（高山土）

高寒土是高山、高原地区森林线以上无林地带的土壤。在我国高寒土主要分布在青藏高 

原和西北的高山地区，总面积约200X104km2
o

（1） 高寒土环境：气候方面的共同特点是太阳辐射强，日照充足，但气温却很低，冬严 

，寒夏温凉，年均温在一6.0 〜2.  7°C之间，年降水量100 〜700mm,多集中在6 〜9月，有较 

长的冰冻期，最长可达半年以上，有的地方有永冻层。植被主要为矮草草甸和草原，有些地 

方有小灌木或半灌木，有的为草甸和灌丛混生，植被覆盖度密的高达70%以上，疏的不到 

1%〜2%。成土母质以残积坡积物和冰磧物为主，在新疆天山有以黄土状堆积为母质的高 

寒土。

（2） 高寒土成土过程：高山植物生长期短，生物量较低，每年残留于土壤中的有机物不 

多，土温低，分解慢，物质循环很弱；矿物质的化学分解程度也低，淋溶作用弱；发育多边 

形土、石环、石带、石条等冻融构造，多蠕动、泥流、石流、滑移以及草皮脱落等现象。



（3） 高寒土剖面特征：土体构型为O-Ah-13-C型，分层较明显。草皮层（（））厚约3〜6cm, 
呈灰棕或褐棕色；腐殖质层（Ah）厚约10〜30cm,灰棕或浅黄色，粒状或团块状结构，向 

下过渡明显；B层厚度不一，具有淀积腐殖质的胶膜或铁、CaCOs等物质。

高寒土的有机质含量为20〜200g/kg,阳离子交换量为4〜30cmol （ + ）/kg；腐殖质组 

成中以富里酸为主，胡敏酸与富里酸的比值多小于1,腐殖酸中与钙结合较多；质地较粗, 

多含砾石；三氧化物与二氧化物在土体中移动不明显，黏土矿物以水云母为主。

（4） 高寒土分类：按土壤发生分类，分为亚高山草甸土（黑毡土、寒毡土）、亚高山草 

原土（巴嘎土、寒钙土）、高山草甸土（草毡土、寒冻毡土）、高山草原土（莎嘎土、寒冻钙 

土）、高山冷漠土、高山寒漠土等。

高寒土分布地区多为纯牧区，今后仍以发展畜牧业为主。

17.3 土壤地理系统

土壤分类中等级的划分或层次的划分，以及各种土壤类型空间地域范围的划定，虽然所 

依据的是土壤本身的性质特征，或者称为区分土壤类型的诊断特征，但实际上所反映的依然 

是该土壤母质所处的自然地理环境条件，以及在那种自然地理环境条件下的土壤过程，包括 

该土壤发育形成过程及其后生变化过程。

土壤地理系统指土壤类型的空间地域分布与自然地理环境分带、分区、分类及其区系特 

殊性的关系。

（1） 土壤与自然地理环境的纬度地带性：一是环绕全球延续于各大陆的世界性土壤地 

带，如寒带的冰沼土、寒温带的灰土和热带的砖红壤等；二是与海陆分布有关，自大陆 

边缘到内陆，由干湿差异产生土壤的区域性分带。这种土壤区域性分带在中纬度地带最 

为典型。

（2） 沿海的土壤纬度地带性：分布在中纬度大陆边缘，主要由森林土壤系列构成。以我 

国东部为例，从北至南依次为灰土（灰化土）、淋溶土（暗棕壤、棕壤、黄棕壤）、铁铝土 

（红壤、黄壤、砖红壤性红壤）。

（3） 内陆的土壤纬度地带性：主要由草原土壤系列和荒漠土壤系列所组成，如欧亚大陆 

内部，由北向南依次为弱淋溶土（灰色森林土）、潮湿土（黑土）、钙积干旱土（黑钙土、栗 

钙土、棕钙土、灰钙土）、石膏盐积干旱土。

（4） 自沿海至内陆土壤分带：依次出现湿润森林土壤、半湿润森林草原土壤、半干旱的 

草原土壤和干旱的荒漠土壤系列。在我国从东北到宁夏和新疆的温带地区，依次出现淋溶土 

（暗棕壤）、潮湿土（黑土）、钙积干旱土（黑钙土、栗钙土、棕钙土）、石膏盐积干旱土（灰 

漠土、灰棕漠土）；在暖温带范围内，由沿海向西依次发育淋溶土（棕壤）、弱淋溶土（褐 

土）、钙积干旱土（黑堺土、灰钙土）、石膏盐积干旱土。

（5） 山地土壤的分带：随山体海拔高度的增加，温度递减，降水在最大降水高度以下是 

向上递增，超出该高程后降水减少，从而引起植被等成土因素发生有规律的变化，土壤类型 

相应地出现垂直分带和有规律更替。

在土壤的垂直带谱中，除基带以外，主要土壤带称建谱土带，随着山体增高，依次出现一 

系列与较高纬度带相应的山地土壤类型。如秦岭南坡的垂直带谱为黄棕壤一棕壤一暗棕壤一山 

地草甸土；其北坡为矮土一褐土一淋溶褐土一棕壤一暗棕壤一山地草甸土。



（6） 地貌区土壤的特殊性：由构造地貌基础与气候地貌过程所决定的地貌分区或地貌小 

区，在自然地理环境方面有它的特殊性，在土壤发育方面也有明显的特殊性。例如，四川盆 

地中的紫色土，青藏高原上的高寒土，新疆塔里木盆地的荒漠土等，再如，河滨、湖滨地带 

的潮湿土，海滨地带的盐成土等。

（7） 土壤分布的微域性：是指在微地形或人为耕种利用差异的影响下，在短距离内土壤 

的中、低级分类单元依次更替、重复出现的现象，通常又称为土壤复域或土壤组合。天然的 

土壤复域多数由微地形基础决定的，土壤复域形式也多种多样，有镶嵌式、交替式或其他形 

式等。人为土壤复域是人类耕种土地，往往对天然地形进行一定的改造，造成某种特殊的微 

地形，从而导致出现某种形式的土壤复域。人为土壤复域常常表现为同心圆式、阶梯式、棋 

盘式、框式等。


