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ｐｈｒｅａｔｉｃ ｚｏｎｅ ｔｏ ｔｈｅ ｕｎｓａｔｕｒａｔｅｄ ｚｏｎｅ ａｎｄ ｔｈｅｎ ｔｏ ａｉｒ
ｔｈｒｏｕｇｈ ｓｏｉｌ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ａｎｄ ｃｒｏｐ ｔｒａｎｓｐｉｒａｔｉｏｎ．
Ｎｕｍｅｒｏｕｓ ｓｔｕｄｉｅｓ ｈａｖｅ ｅｘｐｌｏｒｅｄ ｔｈｅ ｃｈａｒａｃｔｅｒｉｓｔｉｃｓ ａｎｄ
ｍｅｃｈａｎｉｓｍ ｏｆ ｐｈｒｅａｔｉｃ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ． Ｃｈｅｎｇ Ｘｉａｎｊｕｎ
ｓｔｕｄｉｅｄ ｐｈｒｅａｔｉｃ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｗｉｔｈ ａｎｄ ｗｉｔｈｏｕｔ ｔｈｅ
ｅｆｆｅｃｔ ｏｆ ｃｒｏｐ ｇｒｏｗｔｈ［２５］ ． Ａｎｎｅ ｅｔ ａｌ．［２６］ ｄｅｍｏｎｓｔｒａｔｅｄ
ｔｈｅ ｗｅａｋ ｉｎｆｌｕｅｎｃｅ ｏｆ ｓｏｉｌ ｃｈａｒａｃｔｅｒｉｓｔｉｃｓ ｏｎ ｐｈｒｅａｔｉｃ
ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｆｌｕｘ ｉｎ ａｒｉｄ ｒｅｇｉｏｎｓ． Ｈｕ Ｓｈｕｎｊｕｎ ｅｔ ａｌ．［２７］

ｅｓｔａｂｌｉｓｈｅｄ ｍｏｄｅｌｓ ｆｏｒ ｃａｌｃｕｌａｔｉｎｇ ｔｈｅ ａｍｏｕｎｔ ｏｆ
ｐｈｒｅａｔｉｃ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｏｎ Ｔａｍａｒｉｘ⁃ｖｅｇｅｔａｔｅｄ ｌａｎｄ． Ｓｕｎ
ｅｔ ａｌ．［２８－３０］ ｓｔｕｄｉｅｄ ｔｈｅ ｅｆｆｅｃｔｓ ｏｆ ｓｏｉｌ ｔｅｘｔｕｒｅ ａｎｄ
ｇｒｏｕｎｄｗａｔｅｒ ｂｕｒｉａｌ ｄｅｐｔｈ ｏｎ ｐｈｒｅａｔｉｃ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ． Ｌｉ ｅｔ
ａｌ．［３１－３２］ ｃｏｎｄｕｃｔｅｄ ａ ｃｏｎｄｅｎｓａｔｉｏｎ ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔ ｉｎ ａ
ｃｏｖｅｄ ｃａｎｏｐｙ； ｔｈｅｙ ｒｅｖｅａｌｅｄ ｔｈｅ ｃｏｎｔｉｎｕｅｄ ｐｈｒｅａｔｉｃ
ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｉｎ ｔｈｅ Ｄｕｎｈｕａｎｇ Ｍｏｇａｏ Ｇｒｏｔｔｏｅｓ ｗｉｔｈ ａ
ｄｅｐｔｈ ｏｆ ｇｒｏｕｎｄｗａｔｅｒ ｔａｂｌｅ ｍｏｒｅ ｔｈａｎ ２００ ｍ ａｎｄ
ｐｒｏｐｏｓｅｄ ｔｈｅ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｍｅｃｈａｎｉｓｍ ｏｆ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ．
Ｈｙｄｒｏｇｅｎ⁃ｏｘｙｇｅｎ ｉｓｏｔｏｐｅ ｔｒａｃｅｒ ｔｅｃｈｎｉｑｕｅ ｗａｓ ａｌｓｏ
ｕｓｅｄ ｉｎ ｔｈｅ ｒｅｓｅａｒｃｈ ｏｆ ｐｈｒｅａｔｉｃ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ． Ｙｕ ｅｔ
ａｌ．［３３］ ｓｔｕｄｉｅｄ ｔｈｅ ｒｅｃｈａｒｇｅ ｓｏｕｒｃｅｓ ｏｆ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｂｙ Ｄ
ａｎｄ １８Ｏ ｓｔａｂｌｅ ｉｓｏｔｏｐｅｓ， ｉｔ ｗａｓ ｃｏｎｃｌｕｄｅｄ ｔｈａｔ ｓｏｉｌ
ｗａｔｅｒ ｂｅｌｏｗ １３０ ｃｍ ｗａｓ ｒｅｃｈａｒｇｅｄ ｂｙ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｏｆ
ｐｈｒｅａｔｉｃ ｗａｔｅｒ ｉｎ ｍｉｄｄｌｅ ｒｅａｃｈｅｓ ｏｆ Ｈｅｉｈｅ ｒｉｖｅｒ． Ｌｉ ｅｔ
ａｌ．［３４－３５］ ｐｒｏｐｏｓｅｄ ｔｈａｔ ｐｈｒｅａｔｉｃ ｗａｔｅｒ ｗａｓ ｔｈｅ ｍａｉｎ
ｓｏｕｒｃｅ ｏｆ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｉｎ ｅｘｔｒｅｍｅｌｙ ａｒｉｄ ｄｅｓｅｒｔｓ ｔｈｒｏｕｇｈ

ｔｈｅ ａｎａｌｙｓｉｓ ｏｆ ｈｙｄｒｏｇｅｎ ａｎｄ ｏｘｙｇｅｎ ｉｓｏｔｏｐｅｓ．
Ｐｈｒｅａｔｉｃ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｃｏｎｓｉｄｅｒａｂｌｙ ａｆｆｅｃｔｓ ｗａｔｅｒ ｉｎ

ｔｈｅ ｕｎｓａｔｕｒａｔｅｄ ｚｏｎｅ． Ｎｅｖｅｒｔｈｅｌｅｓｓ， ｎｕｍｅｒｏｕｓ ｓｔｕｄｉｅｓ
ｈａｖｅ ｉｎｖｅｓｔｉｇａｔｅｄ ｔｈｅ ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎ ａｎｄ ｍｉｇｒａｔｉｏｎ ｌａｗ ｏｆ
ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ． Ｉｎ ｔｈｅ ｐｒｅｓｅｎｔ ｓｔｕｄｙ， ａ ｐｈｒｅａｔｉｃ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ
ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔ ｉｓ ｄｅｓｉｇｎｅｄ， ｗｉｔｈ ｐｈｒｅａｔｉｃ ｗａｔｅｒ ａｓ ｔｈｅ
ｏｎｌｙ ｒｅｃｈａｒｇｅ ｓｏｕｒｃｅ ｆｏｒ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ． Ｔｈｅ ｍｏｖｅｍｅｎｔ ｌａｗ
ｏｆ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｉｓ ｓｔｕｄｉｅｄ ｔｈｒｏｕｇｈ ｔｈｅ ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎ ｏｆ
ｃｈｌｏｒｉｄｅ ｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎ， ａｓ ｗｅｌｌ ａｓ δＤ ａｎｄ δ１８Ｏ ｖａｌｕｅｓ
ｏｆ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｉｎ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｐｒｏｆｉｌｅｓ． Ｔｈｉｓ ｓｔｕｄｙ ｐｒｏｖｉｄｅｓ ａ
ｂａｓｉｓ ｆｏｒ ｒｅｓｅａｒｃｈ ｏｎ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｍｏｖｅｍｅｎｔ
ｍｅｃｈａｎｉｓｍｓ ｉｎ ａｒｉｄ ａｎｄ ｓｅｍｉ⁃ａｒｉｄ ａｒｅａｓ ｗｉｔｈ ｍｉｎｉｍａｌ
ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ．

２　 Ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔ

２．１　 Ｍａｔｅｒｉａｌｓ ａｎｄ Ｍｅｔｈｏｄｓ
Ｔｈｅｓｅ ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔｓ ｗｅｒｅ ｃａｒｒｉｅｄ ｏｕｔ ｉｎ Ｈｏｈａｉ

Ｕｎｉｖｅｒｓｉｔｙ． Ａｌｌ ｃｏｌｕｍｎｓ ｗｅｒｅ ｐｅｒｆｏｒｍｅｄ ｗｉｔｈ ｓａｎｄ，
ａｎｄ ｉｔｓ ｇｒａｄｉｎｇ ｃｕｒｖｅ ｉｓ ｓｈｏｗｎ ｉｎ Ｆｉｇ．１． Ｓｉｘ ｐｏｌｙｖｉｎｙｌ
ｃｈｌｏｒｉｄｅ ｃｏｌｕｍｎｓ ｏｆ Φ１０４ ｍｍ × １ ２００ ｍｍ ｗｅｒｅ
ａｓｓｉｇｎｅｄ ａｓ ｃｏｌｕｍｎ ａ， ｂ， ｃ， ｄ， ｅ， ａｎｄ ｆ ａｃｃｏｒｄｉｎｇ ｔｏ
ｔｈｅ ｓｅｑｕｅｎｃｅ ｏｆ ｔｈｅ ｓａｍｐｌｉｎｇ． Ｔｈｅ ｓｉｘ ｓｏｉｌ ｃｏｌｕｍｎｓ ａｒｅ
ｐａｒａｌｌｅｌ． Ｔｈｅｒｅ ｉｓ ａ ｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅ ｉｎ ｔｈｅ ｔｉｍｅ ｏｆ ｔｈｅ
ｅｘｐｅｒｉｅｎｃｅ ｏｆ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ． Ｔｈｅ ｂａｓｅ （１００ ｍｍ ｈｅｉｇｈｔ）
ｏｆ ｔｈｅ ｃｏｌｕｍｎ ｗａｓ ｐａｃｋｅｄ ｗｉｔｈ ｇｒａｖｅｌ ｔｏ ｓｉｍｕｌａｔｅ ｔｈｅ
ｓａｔｕｒａｔｅｄ ｚｏｎｅ． Ａｂｏｖｅ ｔｈｅ ｇｒａｖｅｌ ｌａｙｅｒ， ｉｔ ｗａｓ ｐａｃｋｅｄ
ｗｉｔｈ ｈｏｍｏｇｅｎｅｏｕｓ ａｉｒ⁃ｄｒｉｅｄ ｓａｎｄ ｓｏｉｌ． Ｔｈｅ ｔｗｏ ｐａｒｔｓ
ｗｅｒｅ ｓｅｐａｒａｔｅｄ ｂｙ ｇｅｏｔｅｃｈｎｉｃａｌ ｆａｂｒｉｃ．
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Ｆｉｇ．１　 Ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎ ｏｆ ｓａｎｄ ｐａｒｔｉｃｌｅ

　 　 Ｐｒｉｏｒ ｔｏ ｆｉｌｌｉｎｇ， ｓａｎｄ ｓｏｉｌ ｗａｓ ａｉｒ ｄｒｉｅｄ ｆｏｒ ４８ ｈ，
ｓｉｆｔｅｄ ｕｓｉｎｇ ａｎ ｉｒｏｎ ｓｃｒｅｅｎ （ ２ ｍｍ ａｐｅｒｔｕｒｅ）， ａｎｄ

ｔｈｅｎ ｗｅｌｌ⁃ｍｉｘｅｄ． Ｏｎｅ ｐｌａｓｔｉｃ ｂｏｔｔｌｅ ｏｆ ｉｎｉｔｉａｌｌｙ ｄｒｉｅｄ
ｓａｎｄ ｗａｓ ｓｅａｌｅｄ ｕｐ ｔｏ ｄｅｔｅｒｍｉｎｅ ｔｈｅ ｉｎｉｔｉａｌ ｃｈｌｏｒｉｄｅ

·９８·



Ｊｏｕｒｎａｌ ｏｆ Ｈａｒｂｉｎ Ｉｎｓｔｉｔｕｔｅ ｏｆ Ｔｅｃｈｎｏｌｏｇｙ （Ｎｅｗ Ｓｅｒｉｅｓ）， Ｖｏｌ．２５， Ｎｏ．３， ２０１８

ｃｏｎｔｅｎｔ． Ｔｈｅ ａｖｅｒａｇｅ ｄｒｙ ｄｅｎｓｉｔｙ ｏｆ ｔｈｅ ｓａｎｄ ｃｏｌｕｍｎ
ｗａｓ １． ５７ ｇ ／ ｃｍ３ ． Ｔｈｅ ｐｈｒｅａｔｉｃ ｗａｔｅｒ ｌｅｖｅｌ ｗａｓ
ｍａｉｎｔａｉｎｅｄ ｂｙ ａ ｗａｔｅｒ ｓｕｐｐｌｙ ｄｅｖｉｃｅ ｏｆ ａｂｏｕｔ １００ ｍｍ
ｄｅｐｔｈ ｃｏｎｎｅｃｔｅｄ ｔｏ ａ ｓｏｉｌ ｃｏｌｕｍｎ． Ａ ｖｅｇｅｔａｂｌｅ ｏｉｌ
ｌａｙｅｒ ｏｆ ａｂｏｕｔ ３ ｍｍ ｔｈｉｃｋ ｗａｓ ｐｌａｃｅｄ ｏｎ ｔｈｅ ｗａｔｅｒ
ｓｕｒｆａｃｅ ｉｎ ｔｈｅ ｗａｔｅｒ ｓｕｐｐｌｙ ｄｅｖｉｃｅ ｔｏ ａｖｏｉｄ
ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ． Ｔｈｅ ｓｃｈｅｍａｔｉｃ ｏｆ ｔｈｅ ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔａｌ ｓｅｔｕｐ
ｉｓ ｓｈｏｗｎ ｉｎ Ｆｉｇ．２． Ｔａｐ ｗａｔｅｒ ｗｉｔｈ －５９．４‰ ｏｆ δＤ ａｎｄ
－８．４２‰ ｏｆ δ１８Ｏ ｗａｓ ｓｔｏｒｅｄ ａｎｄ ｓｅａｌｅｄ．
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Ｆｉｇ．２　 Ｓｃｈｅｍｅ ｏｆ ｔｈｅ ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔａｌ ｓｅｔｕｐ

　 　 Ｄｕｒｉｎｇ ｔｈｅ ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔ， ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｉｎ ｔｈｅ ｓｉｘ
ｃｏｌｕｍｎｓ ｄｉｄ ｎｏｔ ｒｉｓｅ ｔｏ ｔｈｅ ｓｏｉｌ ｓｕｒｆａｃｅ． Ｔｈｅ ｆｉｒｓｔ
ｓａｍｐｌｅ ｏｆ ｅａｃｈ ｃｏｌｕｍｎ ｗａｓ ｏｂｔａｉｎｅｄ ａｔ ｔｈｅ ｍａｘｉｍｕｍ
ｈｅｉｇｈｔ ｒｅａｃｈｅｄ ｂｙ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ． Ａ ｄｒｙ ｓａｎｄ ｌａｙｅｒ ｏｆ ３９－
６５ ｃｍ ｔｈｉｃｋｎｅｓｓ ｗａｓ ｐｌａｃｅｄ ｏｎ ｔｏｐ ｏｆ ｔｈｅ ｍｏｉｓｔ ｓａｎｄ．
Ｆｏｒ ｃｏｌｕｍｎｓ ａ， ｂ ａｎｄ ｃ， ｔｈｅ ｓａｍｐｌｉｎｇ ｉｎｔｅｒｖａｌ ｉｓ
１０ ｃｍ ｂａｓｉｃａｌｌｙ． Ｉｎ ｕｐｐｅｒ ｐａｒｔｓ ｏｆ ｃｏｌｕｍｎｓ ｄ， ｅ ａｎｄ
ｆ， ｔｈｅ ｓａｍｐｌｉｎｇ ｉｎｔｅｒｖａｌ ｉｓ ５ ｃｍ， ｂｕｔ １０ ｃｍ ｉｎ ｌｏｗｅｒ

ｐａｒｔｓ． Ｉｎ ｔｈｉｓ ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔ， ｐｈｒｅａｔｉｃ ｗａｔｅｒ ｗａｓ ｔｈｅ ｏｎｌｙ
ｒｅｃｈａｒｇｅ ｓｏｕｒｃｅ ｆｏｒ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ， ａｎｄ ｔｈｅ ｅｆｆｅｃｔ ｏｆ
ｒａｉｎｆａｌｌ ｗａｓ ｎｅｇｌｅｃｔｅｄ． Ｔａｂｌｅ １ ｓｈｏｗｓ ｔｈｅ ｂａｓｉｃ
ｉｎｆｏｒｍａｔｉｏｎ ｒｅｇａｒｄｉｎｇ ｔｈｅ ｓｉｘ ｃｏｌｕｍｎｓ ｗｉｔｈ ｒｅｇａｒｄ ｔｏ
ｓａｍｐｌｉｎｇ ｔｉｍｅ， ｓａｍｐｌｉｎｇ ｎｕｍｂｅｒ， ｄｕｒａｔｉｏｎ， ａｎｄ
ｃｕｍｕｌａｔｉｖｅ ｖｏｌｕｍｅ ｏｆ ｗａｔｅｒ ａｄｄｅｄ． Ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ ａｎｄ
ｒｅｌａｔｉｖｅ ｈｕｍｉｄｉｔｙ ｉｎｄｏｏｒｓ ｗｅｒｅ ｄｅｔｅｒｍｉｎｅｄ ｂｙ ａ
ｔｈｅｒｍｏｈｙｇｒｏｇｒａｐｈ． Ｔｈｅ ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔ ｂｅｇａｎ ｏｎ
Ｄｅｃｅｍｂｅｒ ２１， ａｎｄ ｔｈｅ ｅｎｄ ｔｉｍｅ ｗａｓ Ｎｏｖｅｍｂｅｒ ２５ ｏｆ
ｔｈｅ ｎｅｘｔ ｙｅａｒ， ｗｈｉｃｈ ｌａｓｔｅｄ ３３９ ｄ．

Ｔａｂｌｅ １　 Ｂａｓｉｃ ｉｎｆｏｒｍａｔｉｏｎ ｏｎ ｔｈｅ ｓｉｘ ｐｒｏｆｉｌｅｓ

Ｃｏｌｕｍｎｓ
Ｄａｔｅ ｏｆ
ｓａｍｐｌｉｎｇ

Ｓａｍｐｌｉｎｇ
ｎｕｍｂｅｒｓ

Ｄｕｒａｔｉｏｎ
（ｄ）

Ｃｕｍｕｌａｔｉｖｅ ｖｏｌｕｍｅ
ｏｆ ａｄｄｅｄ ｗａｔｅｒ

（ｍＬ）

Ｈｅｉｇｈｔ ｏｆ
ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ
ｒｉｓｅ （ｃｍ）

ａ ０３．０５ ５ ７４ ２ ０３０ ４５

ｂ ０６．２１ ７ １８２ ２ ０５０ ６３

ｃ ０６．２１ ７ １８２ ２ ０５０ ６３

ｄ １１．１４ ９ ３２８ ２ ２５０ ７１－７４

ｅ １１．１４ ９ ３２８ ２ ２４０ ７１－７４

ｆ １１．２５ ９ ３３９ ２ ２６０ ７１－７４

　 　 Ａｓ ｓｈｏｗｎ ｉｎ Ｔａｂｌｅ １， ｔｈｅ ｉｎｃｒｅａｓｅ ｉｎ ａｄｄｉｔｉｏｎａｌ
ｗａｔｅｒ ｉｓ ｏｎｌｙ ２０ ｍＬ ｆｒｏｍ Ｍａｒｃｈ ５ ｔｏ Ｊｕｎｅ ２１，ｗｈｉｃｈ
ｓｈｏｗｓ ａ ｖｅｒｙ ｌｏｗ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｒａｔｅ． Ｔｈｅ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ
ｒａｔｅ ｏｆ ｐｈｒｅａｔｉｃ ｗａｔｅｒ ｉｓ ｒｅｌａｔｅｄ ｔｏ ｒｅｌａｔｉｖｅ ｈｕｍｉｄｉｔｙ．
Ｔｈｕｓ， ｔｈｅ ｖａｌｕｅｓ ｆｏｒ ｒｅｌａｔｉｖｅ ｈｕｍｉｄｉｔｙ ｏｎ ｔｈｅ ｓｕｒｆａｃｅ
ｏｆ ｃｏｌｕｍｎｓ ｄ， ｅ， ａｎｄ ｆ ａｒｅ ｄｅｃｒｅａｓｅｄ ｂｙ ｓｉｌｉｃａ ｇｅｌ
ｆｒｏｍ Ｏｃｔｏｂｅｒ ｂｙ ａｂｏｕｔ １７％． Ｄｕｒｉｎｇ ｔｈｅ ｗｈｏｌｅ
ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔ， ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ ａｎｄ ｒｅｌａｔｉｖｅ ｈｕｍｉｄｉｔｙ ｗｅｒｅ
ｒｅｃｏｒｄｅｄ ａｎｄ ｔｈｅ ｒｅｓｕｌｔｓ ａｒｅ ｓｈｏｗｎ ｉｎ Ｆｉｇｓ．３ ａｎｄ ４，
ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ．
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Ｆｉｇ．３　 Ｄａｉｌｙ ｍｅａｎ ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ ｄｕｒｉｎｇ ｔｈｅ ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔ
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Ｊｏｕｒｎａｌ ｏｆ Ｈａｒｂｉｎ Ｉｎｓｔｉｔｕｔｅ ｏｆ Ｔｅｃｈｎｏｌｏｇｙ （Ｎｅｗ Ｓｅｒｉｅｓ）， Ｖｏｌ．２５， Ｎｏ．３， ２０１８
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Ｆｉｇ．４　 Ｄａｉｌｙ ｍｅａｎ ｒｅｌａｔｉｖｅ ｈｕｍｉｄｉｔｙ ａｔ ｔｈｅ ｓｕｒｆａｃｅ ｏｆ ｃｏｌｕｍｎｓ ｄｕｒｉｎｇ ｔｈｅ ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔ
２．２ 　 Ｍｅａｓｕｒｅｍｅｎｔｓ ｏｆ Ｃｈｌｏｒｉｄｅ ａｎｄ Ｉｓｏｔｏｐｉｃ

Ｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｓ
Ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔ ｗａｓ ａｎａｌｙｚｅｄ ｂｙ ｏｖｅｎ⁃ｄｒｙｉｎｇ

ｍｅｔｈｏｄ ｗｉｔｈ ａｎ ａｎａｌｙｔｉｃａｌ ｐｒｅｃｉｓｉｏｎ ｈｉｇｈｅｒ ｔｈａｎ １％．
Ｔｈｅ ｓｏｉｌ ｓａｍｐｌｅ ｗａｓ ｏｖｅｎ ｄｒｉｅｄ ｆｏｒ ８ ｈ ａｔ １０５ ℃ ｔｏ
ａｎａｌｙｚｅ ｔｈｅ ｃｈｌｏｒｉｄｅ ｃｏｎｔｅｎｔ ｏｆ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ． Ａｆｔｅｒｗａｒｄ，
１００ ｇ ｏｆ ｔｈｅ ｄｒｉｅｄ ｓａｍｐｌｅ ｗａｓ ｍｉｘｅｄ ｗｉｔｈ １００ ｍＬ ｏｆ
ｄｅｉｏｎｉｚｅｄ ｗａｔｅｒ． Ｔｈｅ ｍｉｘｔｕｒｅ ｗａｓ ａｌｌｏｗｅｄ ｔｏ ｅｑｕｉｌｉｂｒａｔｅ
ｆｏｒ ４８ ｈ ｕｎｄｅｒ ｐｅｒｉｏｄｉｃａｌ ｓｔｉｒｒｉｎｇ ｔｏ ｃｏｍｐｌｅｔｅｌｙ ｄｉｓｓｏｌｖｅ
ｓｏｌｕｂｌｅ ｓａｌｔｓ ｏｎ ｔｈｅ ｐａｒｔｉｃｌｅ ｓｕｒｆａｃｅ． Ａｆｔｅｒ ｅｑｕｉｌｉｂｒａｔｉｏｎ，
ｔｈｅ ｌｅａｃｈａｔｅ ｗａｓ ｆｉｌｔｅｒｅｄ ｔｈｒｏｕｇｈ ａ ０．４５ μｍ ｍｅｍｂｒａｎｅ．
Ｌｅａｃｈａｔｅ ｓａｍｐｌｅｓ ｗｅｒｅ ａｎａｌｙｚｅｄ ｂｙ ｉｏｎ ｃｈｒｏｍａｔｏｇｒａｐｈｙ
（ＩＣＳ⁃２０００） ｗｉｔｈ ａ ｄｅｔｅｃｔｉｏｎ ｐｒｅｃｉｓｉｏｎ ｏｆ ０．０００ １ ｍｇ ／ Ｌ
ａｔ ｔｈｅ Ｓｔａｔｅ Ｋｅｙ Ｌａｂｏｒａｔｏｒｙ ｏｆ Ｈｙｄｒｏｌｏｇｙ， Ｗａｔｅｒ
Ｒｅｓｏｕｒｃｅｓ ａｎｄ Ｈｙｄｒａｕｌｉｃ Ｅｎｇｉｎｅｅｒｉｎｇ， Ｈｏｈａｉ
Ｕｎｉｖｅｒｓｉｔｙ． Ｔｈｅ ｏｒｉｇｉｎａｌ ｃｈｌｏｒｉｄｅ ｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎ ｏｆ ｓｏｉｌ
ｗａｔｅｒ ｃａｎ ｂｅ ｃａｌｃｕｌａｔｅｄ ｔｈｒｏｕｇｈ ｔｈｅ ｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎ ｏｆ
ｔｈｅ ｌｅａｃｈａｔｅ ａｎｄ ｔｈｅ ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔ． Ｂａｓｅｄ ｏｎ ｔｈｅ
ｍａｓｓ ｃｏｎｓｅｒｖａｔｉｏｎ ｏｆ ｃｈｌｏｒｉｄｅ ｉｏｎ：

ρｓｗ（Ｃｌ） × ｍｓ × θ ＝ ｍｄ × ρｆ （Ｃｌ） （１）
ｗｈｅｒｅ ρｓｗ （Ｃｌ） ｒｅｆｅｒｓ ｔｏ ｔｈｅ ｏｒｉｇｉｎａｌ ｃｈｌｏｒｉｄｅ
ｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎ ｉｎ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ （ｍｇ ／ Ｌ）， ｍｓ ｒｅｆｅｒｓ ｔｏ ｔｈｅ
ｍａｓｓ ｏｆ ｄｒｙ ｓａｎｄ （ ｇ）， θ ｉｓ ｔｈｅ ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔ ｂｙ
ｗｅｉｇｈｔ， ｍｄ ｉｓ ｔｈｅ ｍａｓｓ ｏｆ ｔｈｅ ａｄｄｅｄ ｄｅｉｏｎｉｚｅｄ ｗａｔｅｒ
（ｇ）， ａｎｄ ρｆ（Ｃｌ） ｒｅｆｅｒｓ ｔｏ ｔｈｅ ｃｈｌｏｒｉｄｅ ｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎ
ｏｆ ｔｈｅ ｌｅａｃｈａｔｅ （ｍｇ ／ Ｌ） ．

Ｉｎ ｔｈｅ ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔ， ｄｒｙ ｓａｎｄ ａｎｄ ｄｅｉｏｎｉｚｅｄ ｗａｔｅｒ
ｅａｃｈ ｗｅｉｇｈｅｄ １００ ｇ． Ｈｅｎｃｅ， ρｓｗ（Ｃｌ） ｃａｎ ｂｅ
ｃａｌｃｕｌａｔｅｄ ｂｙ Ｅｑ．（２） ａｓ ｆｏｌｌｏｗｓ：

ρｓｗ （Ｃｌ） ＝
ｍｄ × ρｆ （Ｃｌ） ／ ｍｓ

θ
＝
ρｆ （Ｃｌ）

θ
（２）

Ｂｅｆｏｒｅ ｃａｌｃｕｌａｔｉｎｇ ｔｈｅ ρｓｗ（Ｃｌ） ｖａｌｕｅ， ｔｈｅ ｃｈｌｏｒｉｄｅ
ｃｏｎｔｅｎｔ ｏｆ ｔｈｅ ｉｎｉｔｉａｌ ｓａｎｄ ｍｕｓｔ ｆｉｒｓｔ ｂｅ ｅｘｃｌｕｄｅｄ． Ｆｏｒ
ｔｈｅ ｉｎｉｔｉａｌ ｓａｎｄ， ｔｈｅ ｃｈｌｏｒｉｄｅ ｃｏｎｔｅｎｔ ｏｆ ｔｈｅ ｌｅａｃｈａｔｅ
ρｆｌ（Ｃｌ） ｉｓ ０．５１６ ３ ｍｇ ／ Ｌ． Ｃｏｎｓｅｑｕｅｎｔｌｙ， Ｅｑ． （ ２ ）
ｂｅｃｏｍｅｓ：

ρｓｗ （Ｃｌ） ＝
ρｆ （Ｃｌ） － ρｆ１ （Ｃｌ）

θ
（３）

　 　 Ｓｔａｂｌｅ ｉｓｏｔｏｐｅ ａｎａｌｙｓｉｓ ｗａｓ ｃｏｎｄｕｃｔｅｄ ａｔ ｔｈｅ Ｓｔａｔｅ
Ｋｅｙ Ｌａｂｏｒａｔｏｒｙ ｏｆ Ｈｙｄｒｏｌｏｇｙ， Ｗａｔｅｒ Ｒｅｓｏｕｒｃｅｓ ａｎｄ
Ｈｙｄｒａｕｌｉｃ Ｅｎｇｉｎｅｅｒｉｎｇ， Ｈｏｈａｉ Ｕｎｉｖｅｒｓｉｔｙ． Ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ
ｗａｓ ｅｘｔｒａｃｔｅｄ ｂｙ ｖａｃｕｕｍ ｄｉｓｔｉｌｌａｔｉｏｎ ａｔ １００ ℃ ｆｏｒ
１２０ ｍｉｎ． Ｔｈｅ ｈｙｄｒｏｇｅｎ ａｎｄ ｏｘｙｇｅｎ ｉｓｏｔｏｐｅｓ ｗｅｒｅ
ｒｅｐｏｒｔｅｄ ｉｎ ｄｅｌｔａ （ δ ） ｎｏｔａｔｉｏｎ ａｓ ｐｅｒｍｉｌ （‰）
ｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｓ ｒｅｌａｔｉｖｅ ｔｏ ｔｈｅ Ｖ⁃ＳＭＯＷ （Ｖｉｅｎｎａ ｓｔａｎｄａｒｄ
ｍｅａｎ ｏｃｅａｎ ｗａｔｅｒ） ｉｎｔｅｒｎａｔｉｏｎａｌ ｓｔａｎｄａｒｄ．

３　 Ｒｅｓｕｌｔｓ ａｎｄ Ｄｉｓｃｕｓｓｉｏｎ

３．１　 Ｖｅｒｔｉｃａｌ Ｍｏｉｓｔｕｒｅ Ｃｏｎｔｅｎｔ Ｐｒｏｆｉｌｅｓ
Ｐｒｅｖｉｏｕｓ ｓｔｕｄｙ ｓｈｏｗｅｄ ｔｈａｔ ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔ

ｇｒａｄｕａｌｌｙ ｄｅｃｒｅａｓｅｓ ｕｐｗａｒｄ ｆｒｏｍ ｔｈｅ ｇｒｏｕｎｄｗａｔｅｒ ｔａｂｌｅ．
Ｗｉｔｈｉｎ ｔｈｅ ｓａｍｅ ｄｅｐｔｈ， ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔ ｉｎｃｒｅａｓｅｓ ｗｉｔｈ
ｐｒｏｌｏｎｇｅｄ ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔ ｔｉｍｅ， ｂｕｔ ｔｈｅ ｉｎｃｒｅａｓｉｎｇ ｒａｔｅ ｉｓ
ｄｅｃｒｅａｓｉｎｇ． Ｄａｔａ ｏｎ ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔ ｆｒｏｍ ｔｈｅ ｓｉｘ
ｃｏｌｕｍｎｓ ａｒｅ ｓｈｏｗｎ ａｓ ａ ｆｕｎｃｔｉｏｎ ｏｆ ｄｅｐｔｈ （Ｆｉｇ． ５） ．
Ｈｉｇｈ ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔ ｗａｓ ｏｂｓｅｒｖｅｄ ｂｅｌｏｗ ９０ ｃｍ，
ｔｈｅｒｅ ｗａｓ ｇｒａｖｉｔｙ ｗａｔｅｒ ｏｕｔｆｌｏｗ ｉｎ ｔｈｅ ｐｒｏｃｅｓｓ ｏｆ
ｓｔｒａｔｉｆｉｅｄ ｓａｍｐｌｉｎｇ． Ｅｒｒｏｒｓ ｉｎ ｔｈｅ ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔ ｂｙ
ｄｒｙｉｎｇ ｍｅｔｈｏｄ ｏｆ ｔｈｅ ｓａｍｐｌｅｓ ａｒｅ ｅｘｐｅｃｔｅｄ ｂｅｌｏｗ
９０ ｃｍ， ｆｏｒ ｅｘａｍｐｌｅ， ｃｏｌｕｍｎ ｂ ａｎｄ ｃ． Ｈｅｎｃｅ， ｍｏｉｓｔｕｒｅ
ｃｏｎｔｅｎｔ ｂｅｌｏｗ ９０ ｃｍ ｉｓ ｎｏｔ ｄｉｓｃｕｓｓｅｄ ｉｎ ｏｕｒ ａｎａｌｙｓｉｓ．
Ｆｉｇ．５ ａｌｓｏ ｓｈｏｗｓ ｔｈａｔ ｔｈｅ ｒｉｓｉｎｇ ｈｅｉｇｈｔ ｏｆ ｃａｐｉｌｌａｒｙ
ｗａｔｅｒ ａｎｄ ｔｈｅ ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔ ａｔ ｔｈｅ ｓａｍｅ ｄｅｐｔｈ
ｅｖｉｄｅｎｔｌｙ ｉｎｃｒｅａｓｅ ｆｒｏｍ ｃｏｌｕｍｎ ａ ｔｏ ｃｏｌｕｍｎｓ ｂ ａｎｄ ｃ．
Ｔｈｅ ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔ ａｔ ｅａｃｈ ｄｅｐｔｈ ｉｎ ｃｏｌｕｍｎｓ ｄ， ｅ，
ａｎｄ ｆ ｅｘｈｉｂｉｔｓ ｓｍａｌｌ ｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｓ ａｎｄ ｅｘｃｅｅｄｓ ｔｈａｔ ｏｆ
ｃｏｌｕｍｎ ｂ． Ｔｈｉｓ ｆｉｎｄｉｎｇ ｓｈｏｗｓ ｔｈａｔ ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔ ｉｓ
ｉｎ ａ ｓｔｅａｄｙ ｓｔａｔｅ ｉｎ ｔｈｅ ｌａｔｅｒ ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔ． Ｓｏｉｌ ｐｏｒｅｓ ａｒｅ
ｖａｒｉｏｕｓ ｋｉｎｄｓ ｏｆ ｈｏｌｅｓ ｉｎ ｔｈｅ ｓｏｉｌ ｗｉｔｈ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｓｉｚｅｓ
ａｎｄ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｓｈａｐｅｓ． Ｃａｐｉｌｌａｒｙ ｗａｔｅｒ ｒａｐｉｄｌｙ ｒｉｓｅｓ ｉｎ
ｌａｒｇｅ ｐｏｒｅｓ ａｎｄ ｓｌｏｗｌｙ ｒｉｓｅｓ ｉｎ ｓｍａｌｌ ｏｎｅｓ［３６］ ． Ｔｈｅ
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ｉｎｃｒｅａｓｅ ｉｎ ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔ ｗｉｔｈｉｎ ｔｈｅ ｓａｍｅ ｄｅｐｔｈ
ｒｅｆｌｅｃｔｓ ｔｈｅ ｇｒａｄｕａｌ ｆｉｌｌｉｎｇ ｏｆ ｗａｔｅｒ ｏｆ ｔｈｅ ｓｍａｌｌｅｒ ｐｏｒｅｓ
ｕｎｔｉｌ ｔｈｅｙ ａｒｅ ｏｃｃｕｐｉｅｄ．
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Ｆｉｇ．５　 Ｖｅｒｔｉｃａｌ ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔ ｐｒｏｆｉｌｅｓ

３．２　 Ｖｅｒｔｉｃａｌ Ｃｈｌｏｒｉｄｅ Ｃｏｎｔｅｎｔ Ｐｒｏｆｉｌｅｓ
Ｒｏｄ［３７］ ｃｏｎｓｉｄｅｒｅｄ ｔｈａｔ ｔｈｅ ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔ

ａｂｏｖｅ ｔｈｅ ｇｒｏｕｎｄｗａｔｅｒ ｔａｂｌｅ ｇｒａｄｕａｌｌｙ ｄｅｃｒｅａｓｅｓ
ｕｐｗａｒｄｓ， ｔｈｅ ｓｏｉｌ ｓｅｃｔｉｏｎ ｗｉｔｈ ａ ｇｒａｄｉｅｎｔ ｏｆ ｍｏｉｓｔｕｒｅ
ｃｏｎｔｅｎｔ ｆｒｏｍ ｓａｔｕｒａｔｅｄ ｔｏ ｍｉｎｉｍｕｍ ｗａｔｅｒ ｈｏｌｄｉｎｇ
ｃａｐａｃｉｔｙ ｉｓ ｒｅｆｅｒｒｅｄ ａｓ ｔｈｅ ａｃｔｉｖｅ ｌａｙｅｒ ｏｆ ｃａｐｉｌｌａｒｙ
ｗａｔｅｒ． Ｉｎ ｔｈｉｓ ｌａｙｅｒ， ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｉｓ ｄｅｓｉｇｎａｔｅｄ ａｓ ｔｈｅ
ｃａｐｉｌｌａｒｙ ｓｕｐｐｏｒｔｉｎｇ ｗａｔｅｒ ａｎｄ ｈｏｌｄｓ ｗａｔｅｒ ｐｒｅｓｓｕｒｅ

ｃｏｎｔａｃｔ ｗｉｔｈ ｇｒｏｕｎｄｗａｔｅｒ． Ｔｈｅ ｍｉｎｉｍｕｍ ｗａｔｅｒ
ｈｏｌｄｉｎｇ ｃａｐａｃｉｔｙ ｏｆ ｓａｎｄ ｓｏｉｌ ｉｓ ３％– ５％． Ｕｎｉｆｏｒｍ
ｌｏｏｓｅ ｓａｎｄ ｗａｓ ｕｓｅｄ ｉｎ ｔｈｅ ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔ， ａｎｄ ｔｈｅ
ｍｉｎｉｍｕｍ ｗａｔｅｒ ｈｏｌｄｉｎｇ ｃａｐａｃｉｔｙ ｗａｓ ｓｅｔ ａｓ ０． ０３．
Ｆｒｏｍ ｔｈｅ ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎ ｏｆ ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔ ｉｎ ｃｏｌｕｍｎｓ
ｄ， ｅ， ａｎｄ ｆ， ｔｈｅ ａｃｔｉｖｅ ｌａｙｅｒ ｔｈｉｃｋｎｅｓｓ ｏｆ ｃａｐｉｌｌａｒｙ
ｗａｔｅｒ ｉｓ ａｂｏｕｔ ４５ ｃｍ． Ｔｈｅ ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔ ａｎｄ
ｃｈｌｏｒｉｄｅ ｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎ ｏｆ ｔｈｅ ｌｅａｃｈａｔｅｓ ρｆ（Ｃｌ） ｉｎ ｅｖｅｒｙ
ｃｏｌｕｍｎ ａｒｅ ｓｈｏｗｎ ａｓ ａ ｆｕｎｃｔｉｏｎ ｏｆ ｄｅｐｔｈ ｉｎ Ｆｉｇ． ６．
Ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔ ａｎｄ ρｆ（Ｃｌ） ｓｈｏｗ ｔｈｅ ｓａｍｅ ｖａｒｉａｔｉｏｎ
ａｔ ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔｓ ｈｉｇｈｅｒ ｔｈａｎ ０．０３． Ｔｈｉｓ ｍｏｉｓｔｕｒｅ
ｃｏｎｔｅｎｔ ｃｏｒｒｅｓｐｏｎｄｓ ｔｏ ｔｈｅ ｈａｎｇｉｎｇ ｗａｔｅｒ ａｎｄ ｆｉｌｍ
ｗａｔｅｒ ｌａｙｅｒｓ ａｂｏｖｅ ｔｈｅ ａｃｔｉｖｅ ｌａｙｅｒ ｏｆ ｃａｐｉｌｌａｒｙ ｗａｔｅｒ，
ｗｈｉｃｈ ｈａｓ ｎｏ ｗａｔｅｒ ｐｒｅｓｓｕｒｅ ｃｏｎｔａｃｔ ｗｉｔｈ ｔｈｅ ｃａｐｉｌｌａｒｙ
ｗａｔｅｒ［３７］ ． Ｇｅｎｅｒａｌｌｙ， ｔｈｅ ｈａｎｇｉｎｇ ｗａｔｅｒ ａｎｄ ｆｉｌｍ
ｗａｔｅｒ ａｒｅ ｍａｉｎｔａｉｎｅｄ ｂｙ ｓｏｒｐｔｉｖｅ ａｂｉｌｉｔｙ． Ｉｎ Ｆｉｇ． ６，
ｎｅａｒ ｔｈｅ ｍａｘｉｍｕｍ ｈｅｉｇｈｔ ｏｆ ｓａｍｐｌｉｎｇ， ｍｏｉｓｔｕｒｅ
ｃｏｎｔｅｎｔｓ ａｒｅ ｌｏｗｅｒ ｔｈａｎ ０．０３， ｗｈｉｃｈ ｉｓ ｔｈｅ ｍｉｎｉｍｕｍ
ｗａｔｅｒ ｈｏｌｄｉｎｇ ｃａｐａｃｉｔｙ． Ｏｐｐｏｓｉｔｅ ｖａｒｉａｔｉｏｎｓ ｉｎ
ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔ ａｎｄ ρｆ（Ｃｌ） ｉｎ ｔｈｅ ｈａｎｇｉｎｇ ｗａｔｅｒ ａｎｄ
ｆｉｌｍ ｗａｔｅｒ ｌａｙｅｒｓ ａｒｅ ｏｂｓｅｒｖｅｄ ａｔ ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔｓ
ｌｏｗｅｒ ｔｈａｎ ０．０３． Ａｂｏｖｅ ｔｈｅ ａｃｔｉｖｅ ｌａｙｅｒ ｏｆ ｃａｐｉｌｌａｒｙ
ｗａｔｅｒ， ｔｈｅ ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔ ｄｅｃｒｅａｓｅｓ ｕｐｗａｒｄｓ， ｂｕｔ
ρｆ（Ｃｌ） ｇｒａｄｕａｌｌｙ ｉｎｃｒｅａｓｅｓ．
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Ｆｉｇ．６　 Ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎ ｏｆ ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔ ａｎｄ ρｆ（Ｃｌ） ｖａｌｕｅ ｉｎ ｅａｃｈ ｃｏｌｕｍｎ
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　 　 ρｆ（Ｃｌ） ｒｅｆｌｅｃｔｓ ｃｕｍｕｌａｔｉｖｅ ｃｈｌｏｒｉｄｅ ｃｏｎｔｅｎｔ ｉｎ ａ
ｓｐｅｃｉｆｉｃ ｑｕａｌｉｔｙ ｏｆ ｓｏｉｌ． Ｔｈｅ ｃｕｍｕｌａｔｉｖｅ ｃｈｌｏｒｉｄｅ ｉｓ
ｉｎｄｕｃｅｄ ｂｙ ｔｈｅ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｏｆ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ． Ｉｎ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ
ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ， ｗａｔｅｒ ｉｓ ｌｏｓｔ ａｎｄ ｃｈｌｏｒｉｄｅ ｉｓ ｐｒｅｓｅｒｖｅｄ．
Ｔｈｅ ｈｉｇｈ ρｆ（Ｃｌ） ｖａｌｕｅ ｓｈｏｗｓ ｔｈａｔ ｍｕｃｈ ｗａｔｅｒ ｉｓ
ｐｒｅｓｅｎｔ ｔｏｗａｒｄ ｔｈｅ ｕｐｐｅｒ ｌａｙｅｒｓ， ｐａｒｔｉｃｕｌａｒｌｙ ｉｎ ｔｈｅ
ｈａｎｇｉｎｇ ｗａｔｅｒ ａｎｄ ｆｉｌｍ ｗａｔｅｒ ｌａｙｅｒｓ， ｔｈｅｒｅｂｙ
ｒｅｆｌｅｃｔｉｎｇ ｔｈｅ ｉｎｆｌｕｅｎｃｅ ｏｆ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｏｎ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ
ｃｏｍｂｉｎｅｄ ｗｉｔｈ ｔｈｅ ｌｏｗｅｒ ｗａｔｅｒ ｃｏｎｔｅｎｔ．

ρｓｗ（Ｃｌ） ｖａｌｕｅｓ ｏｆ ｓａｍｐｌｅｓ ａｔ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｄｅｐｔｈｓ ｃａｎ
ｂｅ ｃａｌｃｕｌａｔｅｄ ｂｙ Ｅｑ． （３） ． Ｄａｔａ ｏｎ ρｓｗ（Ｃｌ） ｆｒｏｍ ｔｈｅ
ｓｉｘ ｃｏｌｕｍｎｓ ａｒｅ ｓｈｏｗｎ ｉｎ Ｆｉｇ．７．
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　 Ｆｉｇ．７　 Ｃｈｌｏｒｉｄｅ ｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎ ｏｆ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｉｎ ｓｉｘ
ｃｏｌｕｍｎｓ

　 　 Ｔｈｅ ρｓｗ（Ｃｌ） ｖａｌｕｅｓ ｉｎ ｔｈｅ ａｃｔｉｖｅ ｌａｙｅｒ ｏｆ ｔｈｅ
ｃａｐｉｌｌａｒｙ ｗａｔｅｒ ａｒｅ ｌｏｗｅｒ ａｎｄ ａｌｍｏｓｔ ｓｔａｂｌｅ （ １５ －
３８ ｍｇ ／ Ｌ）， ｗｉｔｈ ａ ｍｅａｎ ｖａｌｕｅ ａｔ ２５ ｍｇ ／ Ｌ， ｗｈｉｃｈ ｉｓ
ｃｌｏｓｅ ｔｏ ｔｈｅ ｃｈｌｏｒｉｄｅ ｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎ ｏｆ ｐｈｒｅａｔｉｃ ｗａｔｅｒ
（２６ ｍｇ ／ Ｌ） ． Ｗｉｔｈ ｐｒｏｌｏｎｇｅｄ ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔａｌ ｄｕｒａｔｉｏｎ，
ｔｈｅ ρｓｗ（Ｃｌ） ｖａｌｕｅｓ ｏｆ ｔｈｅ ｓａｍｐｌｅｓ ａｂｏｖｅ ｔｈｅ ａｃｔｉｖｅ
ｌａｙｅｒ ｃｏｎｔｉｎｕｏｕｓｌｙ ｉｎｃｒｅａｓｅ． Ｉｎ ｐａｒｔｉｃｕｌａｒ， ｔｈｅ ｃｈｌｏｒｉｄｅ
ｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎ ｏｆ ｔｈｅ ｆｉｒｓｔ ｓａｍｐｌｅｓ ρｓｗｍ（Ｃｌ） ｉｎ ｔｈｅ ｓｉｘ
ｃｏｌｕｍｎｓ ｌｉｅｓ ｒａｎｇｅｓ ｆｒｏｍ ２１２ ｍｇ ／ Ｌ ｔｏ ２ １８９ ｍｇ ／ Ｌ，
ｗｈｉｃｈ ｅｘｃｅｅｄｓ ｔｈａｔ ｏｆ ｐｈｒｅａｔｉｃ ｗａｔｅｒ． Ａｓ ｃｏｌｕｍｎｓ ｄ，
ｅ， ａｎｄ ｆ ａｒｅ ｎｏｔ ｃｏｍｐｌｅｔｅｌｙ ｐａｒａｌｌｅｌ， ｔｈｅ ρｓｗｍ（Ｃｌ）
ｖａｌｕｅｓ ｆｒｏｍ ｔｈｅ ｔｈｒｅｅ ｃｏｌｕｍｎｓ ｄｉｆｆｅｒ， ａｓ ｓｈｏｗｎ ｉｎ Ｆｉｇ．
７． Ｎｅｖｅｒｔｈｅｌｅｓｓ， ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ａｂｏｖｅ ｔｈｅ ａｃｔｉｖｅ ｌａｙｅｒ ｏｆ
ｃａｐｉｌｌａｒｙ ｗａｔｅｒ ｉｓ ａｐｐａｒｅｎｔｌｙ ｉｎｆｌｕｅｎｃｅｄ ｂｙ
ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ． Ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ａｔ ａｂｏｕｔ ３９ ｃｍ ｅｘｈｉｂｉｔｓ ｔｈｅ
ｓｔｒｏｎｇｅｓｔ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ， ａｌｔｈｏｕｇｈ ａ ｄｒｙ ｓａｎｄ ｌａｙｅｒ ｏｆ
ａｂｏｕｔ ３９ ｃｍ ｔｈｉｃｋｎｅｓｓ ｉｓ ｐｒｅｓｅｎｔ ａｂｏｖｅ ｔｈｅ ｍｏｉｓｔ ｓａｎｄ．
Ｄｕｒｉｎｇ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ， ｗａｔｅｒ ｖａｐｏｒ ｉｓ ｌｏｓｔ ａｎｄ ｃｈｌｏｒｉｄｅ
ａｃｃｕｍｕｌａｔｅｓ ｉｎ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ． Ｆｒｏｍ ｔｈｅ ｓｔｕｄｙ ｏｆ ｗａｔｅｒ
ａｎｄ ｓａｌｔ ｔｒａｎｓｐｏｒｔ ｒｕｌｅ ｉｎ ｔｉｇｈｔ ｓａｎｄ ｓｏｉｌ， ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ
ｄｏｅｓ ｎｏｔ ｒｉｓｅ ｔｏ ｔｈｅ ｓｏｉｌ ｓｕｒｆａｃｅ ｂｕｔ ｔｈｅ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ
ａｂｏｖｅ ａｃｔｉｖｅ ｌａｙｅｒ ｏｆ ｃａｐｉｌｌａｒｙ ｗａｔｅｒ ｒｅｍａｉｎｓ ａｆｆｅｃｔｅｄ
ｂｙ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ． Ｆｒｏｍ Ｔａｂｌｅ １， ｔｈｅ ｐｈｒｅａｔｉｃ ｗａｔｅｒ
ｒｅｃｈａｒｇｅ ａｍｏｕｎｔ ｏｆ ｃｏｌｕｍｎ ｂ ｉｓ ２０ ｍＬ ｈｉｇｈｅｒ ｔｈａｎ

ｔｈａｔ ｏｆ ｃｏｌｕｍｎ ａ， ｗｈｅｒｅａｓ ｔｈｅ ｈｅｉｇｈｔ ｏｆ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｒｉｓｅ
ｉｓ １８ ｃｍ ｈｉｇｈｅｒ． Ｂｅｔｗｅｅｎ ｃｏｌｕｍｎｓ ｄ ａｎｄ ｂ， ｔｈｅ
ｉｎｃｒｅａｓｅ ｉｎ ａｍｏｕｎｔ ｏｆ ｐｈｒｅａｔｉｃ ｗａｔｅｒ ｒｅｃｈａｒｇｅ ｉｓ
２００ ｍＬ， ｂｕｔ ｔｈｅ ｉｎｃｒｅａｓｅ ｉｎ ｔｈｅ ｈｅｉｇｈｔ ｏｆ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｉｓ
ｏｎｌｙ ａｂｏｕｔ ９ ｃｍ． Ｔｈｅｓｅ ｆｉｎｄｉｎｇｓ ｒｅｖｅａｌ ｔｈｅ ｐｒｅｓｅｎｃｅ ｏｆ
ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｉｎ ｓａｎｄ ｓｏｉｌ ｐｒｏｆｉｌｅｓ． Ｐａｒｔ ｏｆ ｔｈｅ
ｃｏｎｓｕｍｐｔｉｏｎ ｏｆ ｐｈｒｅａｔｉｃ ｗａｔｅｒ ｉｓ ｕｓｅｄ ｔｏ ｉｎｃｒｅａｓｅ ｔｈｅ
ｈｅｉｇｈｔ ｏｆ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｒｉｓｅ， ａｎｄ ｔｈｅ ｏｔｈｅｒ ｐａｒｔ ｉｓ ｌｏｓｔ ｔｏ
ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ． Ｉｎ ｔｈｉｓ ｓｔｕｄｙ， ｔｈｅ ｔｏｔａｌ ｄｕｒａｔｉｏｎ
ｏｆ ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔａｔｉｏｎ ｉｓ ３３９ ｄ， ａｎｄ ｔｈｅ ｍｏｉｓｔ ｓａｎｄ ｌａｙｅｒ
ａｐｐｅａｒｓ ａｔ ａ ｄｅｐｔｈ ｏｆ ３６ － ３９ ｃｍ． Ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｍａｙ
ｃｏｎｔｉｎｕｅ ｔｏ ｒｉｓｅ ｉｆ ｔｈｅ ｄｕｒａｔｉｏｎ ｏｆ ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔａｔｉｏｎ ｉｓ
ｅｘｔｅｎｄｅｄ．
３．３　 Ｖｅｒｔｉｃａｌ δＤ ａｎｄ δ１８Ｏ Ｐｒｏｆｉｌｅｓ

Ｄａｔａ ｏｎ δＤ ａｎｄ δ１８Ｏ ｖａｌｕｅｓ ｏｆ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｆｒｏｍ ｔｈｅ
ｓｉｘ ｃｏｌｕｍｎｓ ａｒｅ ｓｈｏｗｎ ａｓ ａ ｆｕｎｃｔｉｏｎ ｏｆ ｄｅｐｔｈ ｉｎ Ｆｉｇ．８．
Ｔｈｅ ｐｌｏｔｓ ｓｈｏｗ ａ ｓｉｍｉｌａｒ ｔｒｅｎｄ ｂｅｔｗｅｅｎ δＤ ａｎｄ δ１８Ｏ．
Ａｌｌ ｃｏｌｕｍｎｓ ｄｉｓｐｌａｙ ｔｈｅ ｌｏｗｅｓｔ ｉｓｏｔｏｐｉｃ ｖａｌｕｅｓ ａｔ ｔｈｅ
ｂｏｔｔｏｍ， ｐａｒｔｉｃｕｌａｒｌｙ ａｔ ｄｅｐｔｈｓ ｏｆ ８０－１１０ ｃｍ， ｗｈｅｒｅ
ｉｓｏｔｏｐｉｃ ｖａｌｕｅｓ ｍｉｎｉｍａｌｌｙ ｄｉｆｆｅｒ． Ａｔ ｄｅｐｔｈｓ ｈｉｇｈｅｒ ｔｈａｎ
８０ ｃｍ， ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｉｓ ｃｏｎｓｔａｎｔｌｙ ｅｎｒｉｃｈｅｄ ｉｎ ｈｅａｖｙ
ｉｓｏｔｏｐｅｓ． Ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｉｓ ａｆｆｅｃｔｅｄ ｂｙ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｆｒｏｍ
ｔｈｅ ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎ ｏｆ δＤ ａｎｄ δ１８Ｏ ｖａｌｕｅｓ， ｗｈｉｃｈ ｃｏｉｎｃｉｄｅｓ
ｗｉｔｈ ｔｈｅ ａｎａｌｙｓｉｓ ｏｆ ｃｈｌｏｒｉｄｅ ｃｏｎｔｅｎｔ． Ｎｅａｒ ｔｈｅ ｔｏｐ ｏｆ
ｍｏｉｓｔ ｓａｎｄ ｌａｙｅｒｓ ｉｎ ｃｏｌｕｍｎｓ ｄ， ｅ， ａｎｄ ｆ， δＤ ａｎｄ δ１８Ｏ
ｖａｌｕｅｓ ｅｘｈｉｂｉｔ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｃｈａｎｇｅｓ． Ｉｎ ｃｏｌｕｍｎ ｄ， ｔｈｅ δＤ
ｖａｌｕｅ ｖａｒｉｅｓ ｔｏ ｔｈｅ ｎｅｇａｔｉｖｅ ｄｉｒｅｃｔｉｏｎ， ｗｈｅｒｅａｓ δ１８Ｏ
ｖａｒｉｅｓ ｔｏ ｔｈｅ ｐｏｓｉｔｉｖｅ ｄｉｒｅｃｔｉｏｎ ｎｅａｒ ｔｈｅ ｔｏｐ ｏｆ ｍｏｉｓｔｕｒｅ
ｓａｎｄ ｌａｙｅｒｓ． Ｔｈｅ ｔｏｐ ｌａｙｅｒ ｏｆ ｃｏｌｕｍｎ ｄ ｉｓ ｕｎｄｅｒ ｌｏｗ
ｒｅｌａｔｉｖｅ ｈｕｍｉｄｉｔｙ； ｔｈｅｒｅｆｏｒｅ， ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｉｎ ｔｈｉｓ
ｐｏｓｉｔｉｏｎ ｉｓ ｓｔｒｏｎｇｌｙ ｉｎｆｌｕｅｎｃｅｄ ｂｙ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ．
Ｃｒａｉｇ［３８］ ｆｏｕｎｄ ｔｈａｔ ｉｓｏｔｏｐｅ ｆｒａｃｔｉｏｎａｔｉｏｎ ｅｘｉｓｔｅｄ ｉｎ ｔｈｅ
ｐｒｏｃｅｓｓ ｏｆ ｗａｔｅｒ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ， ａｎｄ ｔｈｅ ｄｙｎａｍｉｃ ｅｆｆｅｃｔ
ｈａｄ ａｎ ｅｆｆｅｃｔ ｏｎ ｔｈｅ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ａｎｄ ｆｒａｃｔｉｏｎａｔｉｏｎ，
ａｎｄ ｉｔｓ ｉｎｆｌｕｅｎｃｅ ｄｅｐｅｎｄｅｄ ｍａｉｎｌｙ ｏｎ ｔｈｅ ｒｅｌａｔｉｖｅ
ｈｕｍｉｄｉｔｙ ｏｆ ｔｈｅ ｓｕｒｒｏｕｎｄｉｎｇ ｅｎｖｉｒｏｎｍｅｎｔ［３９］ ． Ｔｈｅ ｔｏｐ
ｌａｙｅｒ ｏｆ ｃｏｌｕｍｎ ｄ ｉｓ ｕｎｄｅｒ ｌｏｗ ｒｅｌａｔｉｖｅ ｈｕｍｉｄｉｔｙ；
ｔｈｅｒｅｆｏｒｅ， ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ａｔ ｔｈｉｓ ｐｏｓｉｔｉｏｎ ｉｓ ｓｔｒｏｎｇｌｙ
ｉｎｆｌｕｅｎｃｅｄ ｂｙ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ａｎｄ ｋｉｎｅｔｉｃ ｆｒａｃｔｉｏｎａｔｉｏｎ
ｐｌａｙｓ ａ ｓｉｇｎｉｆｉｃａｎｔ ｒｏｌｅ ｉｎ ｉｓｏｔｏｐｉｃ ｆｒａｃｔｉｏｎａｔｉｏｎ． Ｔｈｅ
δＤ ａｎｄ δ１８Ｏ ｖａｌｕｅｓ ｏｆ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｅｘｈｉｂｉｔ ｉｎｃｏｎｓｉｓｔｅｎｔ
ｃｈａｎｇｅｓ ｎｅａｒ ｔｈｅ ｔｏｐ ｏｆ ｔｈｅ ｍｏｉｓｔ ｓａｎｄ ｌａｙｅｒｓ ｉｎ
ｃｏｌｕｍｎ ｄ ｂｅｃａｕｓｅ ｈｙｄｒｏｇｅｎ ａｎｄ ｏｘｙｇｅｎ ｉｓｏｔｏｐｅｓ
ｅｘｈｉｂｉｔ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｄｅｇｒｅｅｓ ｏｆ ｒｅｓｐｏｎｓｉｖｅｎｅｓｓ ｔｏ ｋｉｎｅｔｉｃ
ｆｒａｃｔｉｏｎａｔｉｏｎ． Ｔｈｅ δＤ ａｎｄ δ１８Ｏ ｖａｌｕｅｓ ｓｈｏｗ ｔｈｅ ｓａｍｅ
ｐａｔｔｅｒｎ ｉｎ ｃｏｌｕｍｎ ｅ ｂｕｔ ｄｅｃｒｅａｓｅ ｔｏｗａｒｄ ｔｈｅ ｓｕｒｆａｃｅ
ａｂｏｖｅ ｔｈｅ ｍａｘｉｍｕｍ ｉｓｏｔｏｐｅ ｖａｌｕｅ． Ｔｈｉｓ ｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎ ｉｓ
ｄｕｅ ｔｏ ｄｉｆｆｕｓｉｏｎ ｏｆ ｗａｔｅｒ ｖａｐｏｒ ａｔ ｔｈｅ ｔｏｐ ｏｆ ｔｈｅ
ｃｏｌｕｍｎ［４０］ ． Ａｃｃｏｒｄｉｎｇ Ｂａｒｎｅｓ ａｎｄ Ａｌｌｉｓｏｎ［４１］， ａｓ ａ

·３９·



Ｊｏｕｒｎａｌ ｏｆ Ｈａｒｂｉｎ Ｉｎｓｔｉｔｕｔｅ ｏｆ Ｔｅｃｈｎｏｌｏｇｙ （Ｎｅｗ Ｓｅｒｉｅｓ）， Ｖｏｌ．２５， Ｎｏ．３， ２０１８

ｓｉｇｎｉｆｉｃａｎｔ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｏｃｃｕｒｓ ｉｎ ｔｈｅ ｚｏｎｅ， ｔｈｅ ｓｏｉｌ
ｐｒｏｆｉｌｅ ｃａｎ ｂｅ ｄｉｖｉｄｅｄ ｉｎｔｏ ｔｗｏ ｐａｒｔｓ： ａｎ ｕｐｐｅｒ
ｐｒｏｆｉｌｅ， ｉｎ ｗｈｉｃｈ ｗａｔｅｒ ｍｏｖｅｍｅｎｔ ｉｓ ｔｈｒｏｕｇｈ ｖａｐｏｒ

ｄｉｆｆｕｓｉｏｎ， ａｎｄ ｔｈｅ ｌｏｗｅｒ ｐｒｏｆｉｌｅ， ｉｎ ｗｈｉｃｈ ｌｉｑｕｉｄ
ｔｒａｎｓｐｏｒｔ ｉｓ ｓｉｇｎｉｆｉｃａｎｔ［４１］ ． Ｔｈｅ ｉｓｏｔｏｐｉｃ ｖａｌｕｅ ｖａｒｉａｔｉｏｎｓ
ｉｎ ｃｏｌｕｍｎ ｆ ａｒｅ ｓｉｍｉｌａｒ ｔｏ ｔｈｏｓｅ ｉｎ ｃｏｌｕｍｎ ｄ．
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Ｆｉｇ．８　 Ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎ ｏｆ δＤ ａｎｄ δ１８Ｏ ｖａｌｕｅｓ ｏｆ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｉｎ ｅａｃｈ ｃｏｌｕｍｎ

　 　 Ｉｆ ｔｈｅ ｖａｒｉａｔｉｏｎｓ ｏｆ ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ ａｎｄ ｒｅｌａｔｉｖｅ
ｈｕｍｉｄｉｔｙ ａｇａｉｎｓｔ ｔｉｍｅ ａｒｅ ｉｇｎｏｒｅｄ， ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｉｎ
ｃｏｌｕｍｎｓ ａ， ｂ， ａｎｄ ｃ ｓｈｏｗ ｔｈｅ ｓａｍｅ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ
ｃｏｎｄｉｔｉｏｎｓ． Ｔｈｅ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｔｒｅｎｄ ｌｉｎｅ （Ｌ１） ｆｏｒ ｓｏｉｌ
ｗａｔｅｒ ｉｎ ｃｏｌｕｍｎｓ ａ， ｂ， ａｎｄ ｃ ｉｓ ｓｈｏｗｎ ｉｎ Ｆｉｇ．９ （ ｔｈｅ
ｔｒｅｎｄ ｌｉｎｅ ｉｓ ｂａｓｅｄ ｏｎ δ１８Ｏ ａｎｄ δＤ ｖａｌｕｅｓ）， ｗｈｉｃｈ ｈａｓ
ａｎ ｅｑｕａｔｉｏｎ ｏｆ δＤ ＝ ２．３４７ ２ × δ１８Ｏ － ４０．５６３ ａｎｄ ａ
ｈｉｇｈ ｃｏｒｒｅｌａｔｉｏｎ ｃｏｅｆｆｉｃｉｅｎｔ （Ｒ２ ＝ ０．９１６ １） ． Ｌ１ ｈａｓ
ｓｍａｌｌｅｒ ｓｌｏｐｅ （２．３４７ ２）， ｗｈｉｃｈ ｉｎｄｉｃａｔｅｓ ｔｈａｔ ｔｈｅ
ｒｅｌａｔｉｖｅ ｈｕｍｉｄｉｔｙ ｉｎ ｔｈｅｓｅ ｃｏｌｕｍｎｓ ｉｓ ｌｏｗ． Ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ
ａｔ ｄｅｐｔｈｓ ｏｆ ８０－１１０ ｃｍ ｉｎ ｃｏｌｕｍｎ ｆ ｉｓ ｍｏｒｅ ｅｎｒｉｃｈｅｄ
ｉｎ ｈｅａｖｙ ｉｓｏｔｏｐｅｓ ｔｈａｎ ｔｈｅ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ａｔ ｔｈｅ ｓａｍｅ ｄｅｐｔｈ
ｉｎ ｔｈｅ ｏｔｈｅｒ ｃｏｌｕｍｎｓ． Ｔｈｉｓ ｐｈｅｎｏｍｅｎｏｎ ｓｈｏｗｓ ｔｈａｔ
ｐｈｒｅａｔｉｃ ｗａｔｅｒ ｍａｙ ｂｅ ｉｎｆｌｕｅｎｃｅｄ ｂｙ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ
ｂｅｆｏｒｅ ｒｅｃｈａｒｇｉｎｇ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ． Ｉｎ ｃｏｌｕｍｎｓ ｄ ａｎｄ ｅ， ｔｈｅ
ｋｉｎｅｔｉｃ ｆｒａｃｔｉｏｎａｔｉｏｎ ｆａｃｔｏｒ ｐｌａｙｓ ａ ｇｒｅａｔ ｒｏｌｅ ｉｎ
ｄｅｔｅｒｍｉｎｉｎｇ ｔｈｅ ｒｅｌａｔｉｏｎｓｈｉｐ ｂｅｔｗｅｅｎ δ１８Ｏ ａｎｄ δＤ
ｖａｌｕｅｓ ｏｆ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ａｂｏｖｅ ４５ ｃｍ． Ｔｈｕｓ， ｔｈｅ

ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｔｒｅｎｄ ｌｉｎｅ Ｌ２ ｉｓ ｂａｓｅｄ ｏｎ δ１８Ｏ ａｎｄ δＤ
ｖａｌｕｅｓ ｆｒｏｍ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｉｎ ｃｏｌｕｍｎｓ ｄ ａｎｄ ｅ， ｗｉｔｈ ａ
ｌｏｗｅｒ ｓｌｏｐｅ （１．９１２ ７） ａｎｄ ｈｉｇｈ ｃｏｒｒｅｌａｔｉｏｎ ｃｏｅｆｆｉｃｉｅｎｔ
（Ｒ２ ＝ ０．９６５ ８） ． Ｔｈｅ ｓｌｏｐｅ ｏｆ Ｌ２ ｉｓ ｌｏｗｅｒ ｔｈａｎ ｔｈａｔ ｏｆ
Ｌ１， ｗｈｉｃｈ ｉｓ ｃｏｎｓｉｓｔｅｎｔ ｗｉｔｈ ｔｈｅ ｒｅｌａｔｉｖｅ ｈｕｍｉｄｉｔｙ．
Ｆｒｏｍ Ｆｉｇ．９， ｔｈｅ ｉｓｏｔｏｐｉｃ ｄａｔａ ｏｆ ｐｈｒｅａｔｉｃ ｗａｔｅｒ ｉｓ ｏｎ
ｌｉｎｅ Ｌ１， ｂｕｔ ｎｏｔ ｏｎ ｌｉｎｅ Ｌ２． Ａｓ ｔｈｅ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｆｒｏｎｔ
ｍｏｖｅｓ ｆｕｒｔｈｅｒ ｉｎｔｏ ｔｈｅ ｓｏｉｌ ｐｒｏｆｉｌｅ， ｔｈｅ ｒｅｌａｔｉｖｅ
ｉｍｐｏｒｔａｎｃｅ ｏｆ ｔｈｅ ｋｉｎｅｔｉｃ ｅｆｆｅｃｔ ｉｎｃｒｅａｓｅｓ ｂｅｃａｕｓｅ ｏｆ
ｔｈｅ ｄｅｖｅｌｏｐｍｅｎｔ ｏｆ ａ ｓｕｐｅｒｆｉｃｉａｌ ｄｒｙ ｌａｙｅｒ ｗｈｅｒｅ
ｄｉｆｆｕｓｉｖｅ ｔｒａｎｓｐｏｒｔ ｏｆ ｗａｔｅｒ ｖａｐｏｒ ｄｏｍｉｎａｔｅｓ， ｌｅａｄｉｎｇ
ｔｏ ａ ｒｅｄｕｃｔｉｏｎ ｉｎ ｔｈｅ ｓｌｏｐｅ ｏｆ ｔｈｅ δＤ ａｎｄ δ１８Ｏ
ｒｅｌａｔｉｏｎｓｈｉｐ［４１－４２］ ． Ｆｒｏｍ Ｆｉｇ． ８， ｌｉｑｕｉｄ ｔｒａｎｓｐｏｒｔ ｉｓ
ｓｉｇｎｉｆｉｃａｎｔ ｉｎ ｃｏｌｕｍｎｓ ａ， ｂ， ａｎｄ ｃ； ｔｈｕｓ， ｔｈｅ ｉｓｏｔｏｐｉｃ
ｄａｔａ ｏｆ ｐｈｒｅａｔｉｃ ｗａｔｅｒ ｉｓ ｏｎ ｌｉｎｅ Ｌ１． Ｉｎ ｃｏｌｕｍｎｓ ｄ ａｎｄ
ｅ， ｔｈｅ δ１８Ｏ ａｎｄ δＤ ｖａｌｕｅｓ ｏｆ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ａｂｏｖｅ ４５ ｃｍ
ａｒｅ ｄｅｔｅｒｍｉｎｅｄ ｂｙ ｗａｔｅｒ ｖａｐｏｒ； ｈｅｎｃｅ， ｔｈｅ ｉｓｏｔｏｐｉｃ
ｄａｔａ ｏｆ ｐｈｒｅａｔｉｃ ｗａｔｅｒ ｉｓ ｎｏｔ ｏｎ ｌｉｎｅ Ｌ２．

·４９·



Ｊｏｕｒｎａｌ ｏｆ Ｈａｒｂｉｎ Ｉｎｓｔｉｔｕｔｅ ｏｆ Ｔｅｃｈｎｏｌｏｇｙ （Ｎｅｗ Ｓｅｒｉｅｓ）， Ｖｏｌ．２５， Ｎｏ．３， ２０１８
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Ｆｉｇ．９　 Ｐｌｏｔ ｏｆ δ１８Ｏ ｖｓ． δＤ ｆｏｒ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ

　 　 Ｇｅｎｅｒａｌｌｙ， ｔｈｅ ｃａｐｉｌｌａｒｙ ｗａｔｅｒ ｉｓ ｍａｉｎｔａｉｎｅｄ ｂｙ
ｔｈｅ ｃａｐｉｌｌａｒｙ ｆｏｒｃｅ ｉｎ ｓｏｉｌ ｐｏｒｅｓ． Ｉｎ ｔｈｉｓ ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔ，
ｔｈｅ ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｓ ｏｆ ｗａｔｅｒ ａｎｄ ｓａｌｔ ｉｎ ｔｈｅ ｈａｎｇｉｎｇ ａｎｄ
ｆｉｌｍ ｗａｔｅｒ ｌａｙｅｒｓ ｄｉｆｆｅｒ ｆｒｏｍ ｔｈｏｓｅ ｉｎ ｔｈｅ ａｃｔｉｖｅ ｌａｙｅｒ
ｏｆ ｃａｐｉｌｌａｒｙ ｗａｔｅｒ． Ａｆｔｅｒ ｂｅｉｎｇ ｉｎｆｌｕｅｎｃｅｄ ｂｙ
ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ， ｔｈｅ ｆｉｌｍ ｗａｔｅｒ ｉｓ ａｌｓｏ ｅｎｒｉｃｈｅｄ ｉｎ ｈｅａｖｙ
ｉｓｏｔｏｐｅｓ．

４　 Ｃｏｎｃｌｕｓｉｏｎｓ

１） Ｉｎ ｔｈｅ ａｃｔｉｖｅ ｌａｙｅｒ ｏｆ ｔｈｅ ｃａｐｉｌｌａｒｙ ｗａｔｅｒ， ｔｈｅ
ｃｈｌｏｒｉｄｅ ｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎ ｏｆ ｔｈｅ ｌｅａｃｈａｔｅ ρｆ（Ｃｌ） ｄｉｒｅｃｔｌｙ
ｖａｒｉｅｄ ｗｉｔｈ ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔ． Ｈｏｗｅｖｅｒ， ｉｎ ｔｈｅ
ｈａｎｇｉｎｇ ｗａｔｅｒ ａｎｄ ｆｉｌｍ ｗａｔｅｒ ｌａｙｅｒｓ， ｔｈｅ ρｆ（Ｃｌ） ｖａｌｕｅ
ｖａｒｉｅｄ ｉｎｖｅｒｓｅｌｙ ｗｉｔｈ ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔ． Ａ ｌｏｓｓ ｏｆ
ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｆｒｏｍ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ａｎｄ ｔｈｅ ｐｒｅｓｅｎｃｅ ｏｆ ｓａｌｔ
ａｃｃｕｍｕｌａｔｉｏｎ ｉｎ ｔｈｅ ｄｒｙ ｓａｎｄ ｌａｙｅｒ ｏｆ ａｂｏｕｔ ３９ ｃｍ
ａｂｏｖｅ ｔｈｅ ｍｏｉｓｔ ｓａｎｄ ｌａｙｅｒ ｗｅｒｅ ｂｏｔｈ ｏｂｓｅｒｖｅｄ．

２） δＤ ａｎｄ δ１８Ｏ ｐｒｏｆｉｌｅｓ ｓｈｏｗｅｄ ｔｈａｔ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ
ｅｎｒｉｃｈｍｅｎｔ ｗｉｔｈ ｈｅａｖｙ ｉｓｏｔｏｐｅｓ ｃｏｎｓｔａｎｔｌｙ ｉｎｃｒｅａｓｅｄ
ａｓ ｔｈｅ ｄｅｐｔｈｓ ｉｎｃｒｅａｓｅｄ ｕｐ ｔｏ ８０ ｃｍ． Ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｗａｓ
ａｌｓｏ ｄｅｍｏｎｓｔｒａｔｅｄ ｔｏ ｂｅ ｉｎｆｌｕｅｎｃｅｄ ｂｙ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ．

３） Ｉｎ ｔｈｅ ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔ， ｐａｒｔ ｏｆ ｔｈｅ ｃｏｎｓｕｍｐｔｉｏｎ ｏｆ
ｐｈｒｅａｔｉｃ ｗａｔｅｒ ｗａｓ ｕｓｅｄ ｔｏ ｉｎｃｒｅａｓｅ ｔｈｅ ｈｅｉｇｈｔ ｏｆ ｓｏｉｌ
ｗａｔｅｒ ｒｉｓｅ， ｗｈｅｒｅａｓ ａｎｏｔｈｅｒ ｐａｒｔ ｗａｓ ｌｏｓｔ ｔｏ
ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｆｒｏｍ ｔｈｅ ｓａｎｄ ｐｒｏｆｉｌｅ． Ａｂｏｖｅ ｔｈｅ ａｃｔｉｖｅ
ｌａｙｅｒ ｏｆ ｃａｐｉｌｌａｒｙ ｗａｔｅｒ， ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｍｏｖｅｄ ｕｐｗａｒｄ ｉｎ
ｔｈｅ ｆｏｒｍ ｏｆ ｌｉｑｕｉｄ ｗａｔｅｒ． Ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｃｏｕｌｄ
ｃｏｎｔｉｎｕｏｕｓｌｙ ｒｉｓｅ ｗｉｔｈ ｐｒｏｌｏｎｇｅｄ ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔ ｄｕｒａｔｉｏｎ．

Ｉｎ ａｄｄｉｔｉｏｎ， ｔｈｅｒｅ ａｒｅ ｔｈｅ ｆｏｌｌｏｗｉｎｇ ｄｅｆｉｃｉｅｎｃｉｅｓ
ｏｆ ｔｈｅ ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔ ｉｎ ｔｈｉｓ ｐａｐｅｒ， ①Ｉｎ ｔｈｅ ｐｒｏｃｅｓｓ ｏｆ
ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ， ｓｏｉｌ ｓｕｒｆａｃｅ ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｗａｓ ｒｅｄｕｃｅｄ， ｂｕｔ
ｔｈｅ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｐｒｏｃｅｓｓ ｏｆ ａｃｔｕａｌ ｅｎｖｉｒｏｎｍｅｎｔ ｗａｓ ｎｏｔ
ｓｉｍｕｌａｔｅｄ； ②Ｔｈｅ ｃｈａｎｇｅ ｏｆ ｃａｐｉｌｌａｒｙ ｗａｔｅｒ ｒｉｓｅ ｈｅｉｇｈｔ
ａｎｄ ｓｏｉｌ ｍｏｉｓｔｕｒｅ ｃｏｎｔｅｎｔ ｉｎ ｓｏｉｌ ｃｏｌｕｍｎ ｗａｓ ｎｏｔ
ｍｏｎｉｔｏｒｅｄ ｉｎ ｒｅａｌ ｔｉｍｅ， ｔｈｅ ｓｏｉｌ ｃｏｌｕｍｎ ｓｔｒｕｃｔｕｒｅ ｗａｓ

ｄｅｓｔｒｏｙｅｄ ｉｎ ｔｈｅ ｃｏｌｌｅｃｔｉｏｎ ｏｆ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ａｎｄ ｔｈｅｒｅ ｗａｓ
ｇｒａｖｉｔｙ ｗａｔｅｒ ｏｕｔｆｌｏｗ ｉｎ ｌｏｗｅｒ ｐａｒｔ ｏｆ ｔｈｅ ｓｏｉｌ ｃｏｌｕｍｎ．

Ｒｅｆｅｒｅｎｃｅｓ

［ １］ Ｄｅ Ｖｒｉｅｓ Ｊ Ｊ， Ｓｉｍｍｅｒｓ Ｉ． Ｇｒｏｕｎｄｗａｔｅｒ ｒｅｃｈａｒｇｅ： Ａｎ
ｏｖｅｒｖｉｅｗ ｏｆ ｐｒｏｃｅｓｓｅｓ ａｎｄ ｃｈａｌｌｅｎｇｅｓ． Ｈｙｄｒｏｇｅｏｌ Ｊ，
２００２，１０： ５－１７．

［２］ Ｍａｚｏｒ Ｅ．Ｃｈｅｍｉｃａｌ ａｎｄ Ｉｓｏｔｏｐｉｃ Ｇｒｏｕｎｄｗａｔｅｒ Ｈｙｄｒｏｌｏｇｙ：
Ｔｈｅ Ａｐｐｌｉｅｄ Ａｐｐｒｏａｃｈ．３ｒｄ ｅｄ．Ｎｅｗ Ｙｏｒｋ： Ｍａｒｃｅｌ Ｄｅｋｋｅｒ
Ｉｎｃ， １９９７．４１３．

［３］ Ｇａｒｄｎｅｒ Ｃ Ｍ Ｋ， Ｄｅａｎ Ｔ Ｊ， Ｃｏｏｐｅｒ Ｊ Ｄ． Ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ
ｃｏｎｔｅｎｔ ｍｅａｓｕｒｅｍｅｎｔ ｗｉｔｈ ａ ｈｉｇｈ⁃ｆｒｅｑｕｅｎｃｙ ｃａｐａｃｉｔａｎｃｅ
ｓｅｎｓｏｒ． Ｊｏｕｒｎａｌ ｏｆ Ａｇｒｉｃｕｌｔｕｒａｌ Ｅｎｇｉｎｅｅｒｉｎｇ Ｒｅｓｅａｒｃｈ，
１９９８， ７１（４）： ３９５－４０３．

［４］ Ｓｅｙｆｒｉｅｎｄ Ｍ Ｓ， Ｍｕｒｄｏｃｋ Ｍ Ｄ． Ｍｅａｓｕｒｅｍｅｎｔ ｏｆ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ
ｃｏｎｔｅｎｔ ｗｉｔｈ ａ ５０⁃ＭＨｚ ｓｏｉｌ ｄｉｅｌｅｃｔｒｉｃ ｓｅｎｓｏｒ． Ｓｏｉｌ Ｓｃｉｅｎｃｅ
Ｓｏｃｉｅｔｙ ｏｆ Ａｍｅｒｉｃａ Ｊｏｕｒｎａｌ， ２００４， ６８（２）： ３９４－４０３．

［５ ］ Ｉｓｈｉｚｕｋａ Ｍ， Ｍｉｋａｍｉ Ｍ． Ｍｅａｓｕｒｅｍｅｎｔ ｏｆ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ
ｃｏｎｔｅｎｔ ｉｎ ａ ｈｙｐｅｒ⁃ａｒｉｄ ｅｎｖｉｒｏｎｍｅｎｔ ｕｓｉｎｇ ｔｉｍｅ⁃ｄｏｍａｉｎ
ｒｅｆｌｅｃｔｏｍｅｔｒｙ ｓｅｎｓｏｒｓ． Ｈｙｄｒｏｌｏｇｉｃａｌ Ｐｒｏｃｅｓｓｅｓ， ２００５， １９
（１９）： ３９１１－３９２０．

［６］ Ｗｕ Ｌ， Ｓｋａｇｇｓ Ｔ Ｈ， Ｓｈｏｕｓｅ Ｐ Ｊ， ｅｔ ａｌ． Ｓｔａｔｅ ｓｐａｃｅ
ａｎａｌｙｓｉｓ ｏｆ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ａｎｄ ｓａｌｉｎｉｔｙ ｒｅｇｉｍｅｓ ｉｎ ａ ｌｏａｍ ｓｏｉｌ
ｕｎｄｅｒｌａｉｎ ｂｙ ｓｈａｌｌｏｗ ｇｒｏｕｎｄｗａｔｅｒ． Ｓｏｉｌ Ｓｃｉｅｎｃｅ Ｓｏｃｉｅｔｙ
ｏｆ Ａｍｅｒｉｃａ Ｊｏｕｒｎａｌ， ２００１， ６５（４）：１０６５－１０７４．

［７ ］ Ｚｈａｎｇ Ｎ， Ｆａｎ Ｇ， Ｌｅｅ Ｋ Ｈ， ｅｔ ａｌ． Ｓｉｍｕｌｔａｎｅｏｕｓ
ｍｅａｓｕｒｅｍｅｎｔ ｏｆ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｃｏｎｔｅｎｔ ａｎｄ ｓａｌｉｎｉｔｙ ｕｓｉｎｇ ａ
ｆｒｅｑｕｅｎｃｙ⁃ｒｅｓｐｏｎｓｅ ｍｅｔｈｏｄ． Ｓｏｉｌ Ｓｃｉｅｎｃｅ Ｓｏｃｉｅｔｙ ｏｆ
Ａｍｅｒｉｃａ Ｊｏｕｒｎａｌ， ２００４， ６８（５）： １５１５－１５２５．

［８］ Ｗｉｔｔｌｅｒ Ｊ Ｍ， Ｃａｒｄｏｎ Ｇ Ｅ， Ｇａｔｅｓ Ｔ Ｋ， ｅｔ ａｌ． Ｃａｌｉｂｒａｔｉｏｎ ｏｆ
ｅｌｅｃｔｒｏｍａｇｎｅｔｉｃ ｉｎｄｕｃｔｉｏｎ ｆｏｒ ｒｅｇｉｏｎａｌ ａｓｓｅｓｓｍｅｎｔ ｏｆ ｓｏｉｌ
ｗａｔｅｒ ｓａｌｉｎｉｔｙ ｉｎ ａｎ ｉｒｒｉｇａｔｅｄ ｖａｌｌｅｙ． Ｊｏｕｒｎａｌ ｏｆ Ｉｒｒｉｇａｔｉｏｎ
ａｎｄ Ｄｒａｉｎａｇｅ Ｅｎｇｉｎｅｅｒｉｎｇ⁃Ａｓｃｅ， ２００６， １３２（５）： ４３６－４４４．

［９］ Ａｈｍｅｄ Ｂ Ａ Ｏ， Ｙａｍａｍｏｔｏ Ｔ， Ｒａｓｉａｈ Ｖ， ｅｔ ａｌ． Ｔｈｅ ｉｍｐａｃｔ
ｏｆ ｓａｌｉｎｅ ｗａｔｅｒ ｉｒｒｉｇａｔｉｏｎ ｍａｎａｇｅｍｅｎｔ ｏｐｔｉｏｎｓ ｉｎ ａ ｄｕｎｅ
ｓａｎｄ ｏｎ ａｖａｉｌａｂｌｅ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ａｎｄ ｉｔｓ ｓａｌｉｎｉｔｙ． Ａｇｒｉｃｕｌｔｕｒａｌ
Ｗａｔｅｒ Ｍａｎａｇｅｍｅｎｔ， ２００７，８８（１ ／ ３）： ６３－７２．
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Ｄｅｔｅｒｍｉｎａｔｉｏｎ ｏｆ ｗａｔｅｒ ｓｏｕｒｃｅｓ ｏｆ Ｇｏｂｉ ｐｌａｎｔ ｂｙ Ｄ ａｎｄ
１８Ｏ ｓｔａｂｌｅ ｉｓｏｔｏｐｅｓ ｉｎ ｍｉｄｄｌｅ ｒｅａｃｈｅｓ ｏｆ Ｈｅｉｈｅ ｒｉｖｅｒ．
Ｊｏｕｒｎａｌ ｏｆ Ｄｅｓｅｒｔ Ｒｅｓｅａｒｃｈ， ２０１２，３２（３）：７１７－７２３． （ ｉｎ
Ｃｈｉｎｅｓｅ）

［３４］Ｌｉ Ｈｏｎｇｓｈｏｕ， Ｗａｎｇ Ｗａｎｇｆｕ， Ｚｈａｎ Ｈｏｎｇｔａｏ， ｅｔ ａｌ． Ｔｈｅ
ｕｓｅ ｏｆ ｓｔａｂｌｅ ｈｙｄｒｏｇｅｎ ａｎｄ ｏｘｙｇｅｎ ｉｓｏｔｏｐｅｓ ｔｏ ｄｅｔｅｒｍｉｎｅ
ｔｈｅ ｓｏｕｒｃｅ ｏｆ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｗａｔｅｒ ｉｎ ｅｘｔｒｅｍｅｌｙ ａｒｉｄ ａｒｅａ．
Ａｃｔａ Ｅｃｏｌｏｇｉｃａ Ｓｉｎｉｃａ，２０１６，３６ （ ２２）：７４３６ － ７４４５． （ ｉｎ
Ｃｈｉｎｅｓｅ）

［３５］ Ｌｉ Ｈｏｎｇｓｈｏｕ， Ｗａｎｇ Ｗａｎｇｆｕ， Ｌｉｕ Ｂｅｎｌｉ． Ｔｈｅ ｄａｉｌｙ
ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｃｈａｒａｃｔｅｒｉｓｔｉｃｓ ｏｆ ｄｅｅｐｌｙ ｂｕｒｉｅｄ ｐｈｒｅａｔｉｃ ｗａｔｅｒ
ｉｎ ａｎ ｅｘｔｒｅｍｅｌｙ ａｒｉｄ ｒｅｇｉｏｎ． Ｊｏｕｒｎａｌ ｏｆ Ｈｙｄｒｏｌｏｇｙ，２０１４，
５１４： １７２－１７９．

［３６］ Ｌｏｏ Ｈｕａｎｙｅｎ， Ｊａｎ Ａｉｆｅｎ， Ｓｈｉｅｎ Ｃｈｕｈｗａ． Ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔａｌ
ｉｎｖｅｓｔｉｇａｔｉｏｎ ｏｆ ｕｐｗａｒｄ ｍｏｖｅｍｅｎｔ ｏｆ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｉｎ
ｌａｙｅｒｅｄ ｓｙｓｔｅｍｓ． Ａｃｔａ Ｐｅｄｏｌｏｇｉｃａ Ｓｉｎｉｃａ，１９６５，１３（３）：
３１２－３２４．（ ｉｎ Ｃｈｉｎｅｓｅ）

［３７ ］ Ｒｏｄ Ａ Ａ． Ｓｏｉｌ ａｎｄ Ｓｏｉｌ Ｍｏｉｓｔｕｒｅ Ｐｒｏｐｅｒｔｉｅｓ． Ｙｕａｎ
Ｊｉａｎｆａｎｇ， ｔｒａｎｓｌａｔｅ．Ｂｅｉｊｉｎｇ：Ｓｃｉｅｎｃｅ Ｐｒｅｓｓ， １９５８．４１－４２．

［３８］ Ｃｒａｉｇ Ｈ， Ｇｏｒｄｏｎ Ｌ Ｊ， Ｈｏｎｂｅ Ｙ． Ｉｓｏｔｏｐｉｃ ｅｘｃｈａｎｇｅ
ｅｆｆｅｃｔｓ ｉｎ ｔｈｅ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｏｆ ｗａｔｅｒ． Ｊ Ｇｅｏ Ｒｅｓ， １９６３， ６８：
５０７９－５０８７．

［３９］Ｃａｒｅｙ Ｇ，Ｆｅｎｇ Ｘ． Ａ ｓｔａｂｌｅ ｉｓｏｔｏｐｅ ｓｔｕｄｙ ｏｆ ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ：
Ｅｖｉｄｅｎｃｅ ｆｏｒ ｍｉｘｉｎｇ ａｎｄ ｐｒｅｆｅｒｅｎｔｉａｌ ｆｌｏｗ ｐａｔｈｓ．
ＧＥＯＤＥＲＭＡ， ２００４，１１９：９７－１１１．

［４０］Ｂａｒｎｅｓ Ｃ Ｊ，Ａｌｌｉｓｏｎ Ｇ Ｂ． Ｔｒａｃｉｎｇ ｏｆ ｗａｔｅｒ ｍｏｖｅｍｅｎｔ ｉｎ
ｔｈｅ ｕｎｓａｔｕｒａｔｅｄ ｚｏｎｅ ｕｓｉｎｇ ｓｔａｂｌｅ ｉｓｏｔｏｐｅｓ ｏｆ ｈｙｄｒｏｇｅｎ
ａｎｄ ｏｘｙｇｅｎ．Ｊ Ｈｙｄｒｏｌ， １９８８， １００： １４３－１７６．

［４１］Ｂａｒｎｅｓ Ｃ Ｊ，Ａｌｌｉｓｏｎ Ｇ Ｂ． Ｔｈｅ ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎ ｏｆ ｄｅｕｔｅｒｉｕｍ
ａｎｄ ｏｘｙｇｅｎ⁃１８ ｉｎ ｄｒｙ ｓｏｉｌｓ：１ ｔｈｅｏｒｙ． Ｊ Ｈｙｄｒｏｌ， １９８３，
６０：１４１－１５６．

［４２］Ｌｅｅ Ｋ Ｓ， Ｋｉｍ Ｊ Ｍ， Ｌｅｅ Ｄ Ｒ， ｅｔ ａｌ． Ａｎａｌｙｓｉｓ ｏｆ ｗａｔｅｒ
ｍｏｖｅｍｅｎｔ ｔｈｒｏｕｇｈ ａｎ ｕｎｓａｔｕｒａｔｅｄ ｓｏｉｌ ｚｏｎｅ ｉｎ Ｊｅｊｕ
Ｉｓｌａｎｄ， Ｋｏｒｅａ ｕｓｉｎｇ ｓｔａｂｌｅ ｏｘｙｇｅｎ ａｎｄ ｈｙｄｒｏｇｅｎ ｉｓｏｔｏｐｅｓ．
Ｊｏｕｒｎａｌ ｏｆ Ｈｙｄｒｏｌｏｇｙ， ２００７， ３４５：１９９－２１１．
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