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2  土的形成 

岩土工程中所处理和遇到的地质材料的范围是非常巨大的，从密实、坚固、巨大的岩石

到碎石、砂、粉土、黏土、富含有机物质的软土等。它们可以具有变化范围很宽的含水率和

密实程度。不同类型的土可以在任何场地中存在，它们之间存在差异巨大的工程性质。土的

矿物构成可以在几毫米的范围内发生变化。 

为了认识和理解某一沉积土层的性质，应该了解它是由什么材料组成的，它是如何到达

目前状态的，经过哪些过程，将来会如何变化。这就要求考虑岩石和土的风化、土的侵蚀和

搬运，沉积层的沉积过程和沉积后的变化。本章就讨论这些问题，主要参考臧秀平主编的《工

程地质》。 

2.1  地壳的构造 

地球内部位于莫霍面以上的部分，即地球本身最外一圈，称为地壳，它由岩石组成，其

表面凸凹不平。地壳又可分为大陆地壳和海洋地壳两种，大陆地壳覆盖了 29.2%的地球表面。

地壳厚薄不等，大约在 5～70 km 之间变化。大陆地壳的厚度大约为 30～40 km，我国青藏高

原地区最厚达 70 km。海洋地壳的厚度相对薄一些，平均厚度为 6 km，最厚处也只有 8 km。

土体存在于地壳的表面层，它最深可以达到几百米。 

地壳底部的温度为 1 200 ℃，地壳表面与其底面间平均每 30 m 存在 1 ℃的温差。在某些

特殊区域，例如近期有新的地壳运动（造山运动、断层错动、火山喷发），其温度变化速率为

每 100 m 存在 20 ℃的温差。这些特殊区域也是人们关注的区域，因为它们是自然灾害（地震、

滑坡、火山喷发）发生的潜在区域，但也是可利用热能的潜在区域。 

当具有高温熔融的岩浆从下部向上移动时，冷却的速率对所形成的岩石结晶结构具有重

要影响。高温熔岩在冷却时，其原子热能也会降低，原子的运动就慢下来，并在这一过程中

会力图取得最小自由能的位置。如果冷却过程是缓慢的，那么产生的矿物结晶体就大，所产

生的特殊晶格结构取决于熔岩的元素成分。通常熔岩冷却的速度越快，形成的晶体就越小。

这是因为形成最小自由能位置的排列时间被减少。例如，火山喷发时高温熔岩冷却的速度非

常迅速，以至于在熔岩凝固前还没来得及形成结晶结构，而此时所形成的火山灰物质基本上

是无定形物质。 

当高温熔岩达到其结晶温度时，就达到了其结晶体最强的电化学稳定性。而当熔岩温度

低于结晶温度时，其形成的物质结构的稳定性就降低。例如，橄榄石是岩浆在极高温度下结

晶形成的，因此它是最不稳定的火成岩之一。岩浆冷却时，土的矿物质可以形成或保存下来，

也可以在低一些的温度下逐渐产生化学作用，并形成其他矿物质。Bowen 在图 2.1 中给出了

硅酸盐矿物（温度从底层 1 200 ℃开始降低，直到地表常温层）结晶系列图示。 
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图 2.1  Bowen 的矿物稳定性反应系列（图中越往下的矿物越稳定） 

根据地壳组成物质的差异，又可将地壳分为两层，上层叫硅铝层，下层叫硅镁层（图 2.2）。 

 

 

图 2.2  地壳结构示意图（臧秀平，2004） 

硅铝层又称花岗岩质层，包括沉积岩层和花岗岩层。前者指分布于地壳表层的未固结或

已固结的各种沉积岩。该层是地球外力作用最显著的地带，物质组成极为多样，构造形态和

地貌形态也非常复杂。花岗岩层是指平均化学组分和花岗岩成分相似的一层，所以用分布最

广的花岗岩为代表。硅铝层在地壳上部不连续分布，厚 0～22 km，在陆地上较厚，在海洋底

部较薄或缺失，该层的化学成分以 Si、Al 为主，密度较小，平均为 2.7 g/cm3，压力小，放射

性高。 

硅镁层又称玄武岩质层，因为它的平均化学组分和玄武岩相似，所以用分布最广的玄武

岩为代表。硅镁层是硅铝层下面位于地壳下部的成连续分布的一层，以莫霍面为下界，厚度

在各地不等，大陆地区厚度可达 30 km，在海洋底部则仅厚 5～8 km。该层化学成分 Mg，Fe

相对增多，密度为 2.7～2.9 g/cm3，压力可达 9 000 MPa，温度在 1 000 ℃以上。 

大陆地壳和海洋地壳有很多不同之处。大陆地壳的厚度较大，在玄武岩层之上有很厚的

沉积岩层（有些地方缺乏）和花岗岩层，即双层结构（图 2.2）；而海洋地壳的厚度较小，在

玄武岩层之上只有很薄的或者根本没有花岗岩层，大部分是单层结构。地壳厚度的差异和

花岗岩层的不连续分布形成地壳结构的主要特点。由于地壳的物质在水平和垂直方向的不

均匀性，在地球内部的能量作用（主要有地内热能、重力能、地球旋转能、化学能和结

晶能等）之下，势必导致地壳经常进行物质的重新分配和调整（物质移动），并导致地壳的

运动。 
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2.2  地壳的物质组成 

无论是地壳的上层——花岗岩质层，或是地壳的下层——玄武岩质层，都是由多种类型

的岩石组成的。岩石是在各种不同地质作用下所产生的、由一种或多种矿物有规律地组合而

成的矿物集合体。按照成因，可将构成地壳的岩石归纳起来分为岩浆岩、沉积岩和变质岩三

大类。 

岩浆岩（或称为火成岩）是火山喷发时，从地壳深部喷出的大量炽热气体和熔融物质，

这些熔融物质就是岩浆。岩浆具有很高的温度（800～1 300 ℃）和很大的压力（大约在几百

兆帕以上）。它从地壳深部向上侵入过程中，有的在地下即冷凝结晶成岩石，叫侵入岩；有的

在喷射或溢出地表后才冷凝成岩石，叫喷出岩。这些由岩浆冷凝、固结而成的岩石通称岩

浆岩。 

沉积岩是指由地壳上原有的岩石遭风化、剥蚀作用而破坏所形成的各种松散物质和溶解

于水的化合物质经搬运、沉积和成岩作用而形成的层状岩石。此外，还有一些是由火山喷出

的碎屑物质和由生物遗体组成的特殊沉积岩。沉积岩分布很广，占大陆面积的 3/4 左右。沉

积岩是在地壳表面常温常压条件下形成的，故在物质成分、结构构造、产状等方面都不同于

岩浆岩，它具有自己的特征。 

变质岩是已有的岩浆岩或沉积岩在高温、高压及其他因素作用下，矿物成分、结构构造

方面发生质变而形成的新岩石，这种变了质的岩石称变质岩。由岩浆岩变质的叫正变质岩，

由沉积岩变质的叫副变质岩。变质岩无论岩性或工程地质性质，都与原岩有某些共同点，但

又有巨大的差别。 

通常在 2 000 m 以内，所见到的岩石 75%为次生岩（沉积岩、变质岩），25%为火成

岩。岩石是由许多细小的颗粒组成的，这些细小的颗粒就是矿物。岩石是矿物的集合体，

它可由单种矿物组成，也可由多种矿物组成。通过对矿物进行化学分析，便可发现它是由

各种自然元素或自然化合物组成的。例如，金刚石是由一种自然元素 C 组成的，石英是

由 Si 和 O 两种元素形成的化合物组成的等。由此可见，地壳是由岩石组成的，岩石是由

矿物组成的，矿物是由化学元素或自然化合物组成的，因此，化学元素是组成地壳的基本

物质。 

地壳上层（花岗岩质层）基本的化学元素组成为：O 为 47.3%，Si 为 27.7%，Al 为 7.8%，

Fe 为 4.5%，Ca 为 3.5%，Na 为 2.5%，K 为 2.5%，Mg 为 2.2%，Ti 为 0.5%，H 为 0.2%，

C 为 0.2%。Si、Al、O 是土中最常见的化学元素。 

2.3  地质循环作用 

在整个地质期，地壳表面受到 4 种过程的作用：剥蚀过程、沉积过程、成岩过程和地壳

的构造运动过程。这些过程在地壳中不断地、无休止地、循环进行着。这些地质循环作用过

程可以用图 2.3 表示。 
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图 2.3  地质循环作用过程示意图（高国瑞，2013） 

剥蚀过程包括形成地壳表层土体的所有过程。它们有：冰川作用、山崩、滑坡、地质破

碎体的移动、雪崩或崩塌的破碎和运移、风和水流的磨噬和运移过程及物理、化学、生物风

化的过程。其中最重要的是各种风化和运移作用。风化作用使地表岩体发生机械破损和分裂

及化学变化，形成岩石破碎物和次生矿物。其中有一部分溶解于水中，赋存于地表或地下水

中。除了残留在原处的岩石破碎物和次生矿物外，其余都由各种地质营力从一个地区运移到

另一个地区。运移过程中还会发生进一步的风化。风化作用与剥蚀作用的主要区别是：风化

作用是使岩石破坏后改变其形状，而剥蚀作用是破坏并转移物体从而改变其面貌。另外，风

化会极大地加强剥蚀作用，进而改变地形、地貌。 

沉积过程通常定义为沉积物质在地表温度及大气压力下以成层方式进行堆积或形成的过

程，包括沉积物埋藏以前（成岩作用开始以前）自风化、搬运以至堆积的全过程。 

2.3.1  成岩过程 

成岩过程是指，疏松沉积物经过一定的物理、化学、生物化学及其他的变化和改造（如

水分挤出、孔隙率减小、密度加大、胶结、重结晶、化学成分变化形成新矿物等），变成沉积

岩的作用和过程。成岩作用是沉积岩形成的最后阶段。沉积物的成岩作用是很复杂的，主要

包括以下几个方面。 

（1）成岩过程的压实作用。由于上覆沉积物逐渐增厚，压力也不断增大，因此，沉积物

中的附着水逐渐排出，颗粒间的孔隙减少，体积缩小，颗粒之间的联结力增强，进而使沉积

物固结、变硬，这就是压实作用（compaction）。压实作用是黏土沉积物成岩作用的主要方式，

如新鲜的黏土沉积物孔隙度可达 80%，压实成页岩后孔隙度可减少至 20%甚至更小。随着压

力的增大，温度也增加。在温度和压力作用之下，沉积物不仅排出颗粒之间的附着水，而且

许多含水胶体和含水矿物也会产生失水作用而变为新矿物。例如，蛋白石变为玉髓，褐铁矿

变为赤铁矿，石膏变为硬石膏等。矿物失水也可引起沉积物体积收缩现象。 

（2）成岩过程的胶结作用。填充在沉积物孔隙中的矿物质将分散的颗粒黏结在一起称为

胶结作用（cementation）。最常见的胶结物质成分是硅质、钙质、铁质、黏土质等。这些物质

是与沉积物同时形成的，或者是在成岩过程中形成的新矿物，也可以是后来由地下水带来物
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沉淀的。胶结作用是碎屑沉积物成岩作用的主要方式，如砾石和砂被胶结后形成砾岩和砂岩。 

（3）成岩过程的重结晶作用。沉积物受温度和压力影响重新结晶，使非结晶物质变成结

晶物质，使细粒结晶物质变成粗粒结晶物质，这个过程称为重结晶作用（recrystallization）。一

般而言，颗粒细、易溶解的沉积物容易产生重结晶作用。重结晶后，沉积物孔隙减少，密度增

大，形成坚硬岩石。重结晶作用是各类化学沉积物和生物化学沉积物成岩作用的主要方式。 

另外，当各种风化剥蚀物质被搬运到新环境中沉积时，常常随着环境特点（如气候干湿

变化、氧化还原条件等）的改变而发生变化，形成新的矿物或新的矿物组合，如还原环境可

以使高价化合物转变为低价化合物等。因此，在成岩作用过程中，不仅沉积物的物理特征会

发生变化，而且其化学成分也可通过氧化作用、还原作用、置换作用等发生改变。 

沉积岩形成后还将发生一些变化。沉积岩形成以后，到风化作用和变质作用以前，这一

漫长阶段发生的变化称为后生作用（epidiagenesis）。后生作用方式主要有胶体陈化、重结晶

作用、淋溶和溶解作用、水化作用、压溶作用、结核作用。 

成岩作用和后生作用阶段的一些作用可使岩石（或沉积物）中的孔隙率降低，另一些作

用使岩石中的孔隙率增加。因此，成岩作用和后生作用对油气储集和油气开发起着重要的作

用，是石油地质学及开发地质学研究的重要内容之一。 

2.3.2  地壳的构造运动过程 

沉积岩大多数是在广阔的海洋和巨大的湖泊中形成的，起初都是水平的。这些水平的岩

层都是按老的在下、新的在上，一层覆盖一层地分布于地壳之中。因此，通常越在下面的岩

层，其地质年代就越久远。但通常岩层中多数都不是水平的，而是出现了各种各样的变化，

有的发生了倾斜，有的变弯曲了，有的形成了断裂，也有的产生了错动。这就是说，沉积岩

层的原始形态发生了改变。是什么原因促使产生了这种改变呢?是地壳运动，也称为构造运动。 

地壳运动是指由地球内力所引起的地壳内部物质缓慢变化的机械运动。它使地球表面海

陆发生变化，并使岩层发生变形和变位，形成各种不同形态的岩层。 

地壳运动分为水平运动和垂直运动。水平运动是指地壳的物质沿平行于地球表面方向的

运动，这种运动使地壳受到挤压、拉伸或平移甚至旋转。垂直运动是指地壳的物质沿垂直于

地球表面方向的运动，即地壳上升或下降。它主要引起海洋和陆地的变化及地势高低的改变。 

从地壳的某一地区或其演化的某一阶段看，可以是以水平运动为主，也可以是以垂直运

动为主，但从全球规模和地壳发展的整个历史看，无论是大陆地壳还是海洋地壳，有越来越

多的证据说明，水平或近于水平的运动是主导的，垂直运动是由水平运动派生出来的。 

由于地壳运动，岩石原有的空间位置和形态发生改变。岩层由水平变为倾斜或弯曲，连

续的岩层被断开或错动，完整的岩体被破碎等，这种原生的形态和位置的改变，称为构造变

形，变形的产物称为地质构造。最常见的地质构造为褶皱和断裂。 

褶皱：岩层的弯曲称为褶皱，褶皱的基本类型是背斜与向斜。背斜在形态上是向上拱的

弯曲，中心部分为老地层，两翼岩层依次渐新。向斜是中部向下弯曲，中心部分为新地层，

两翼岩层依次渐老。褶皱中，背斜与向斜常常是并存、相依的。当然，背斜的上凸及向斜的

下凹，并不一定与地形的高低一致，背斜可以形成山，也可以是低地；向斜可以是低地，但

也可以构成山岭。 

断裂：岩石在受力作用后，当应力超过岩石的强度极限时，岩石就要发生破裂，沿破裂

面两侧岩体会发生显著相对位移的断裂构造称为断层。断层的规模大小不等，大者沿走向延
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伸可达上千千米，向下可切穿地壳，由许多断层组成时，可称为断裂带；小者位移仅几厘米。

被错开的两部分岩体沿着滑动的破裂面叫作断层面，断层面可呈水平的、倾斜的或直立的，

以倾斜的最多。断层面两侧相对移动的岩块称为断盘。断层面以上的断盘叫上盘，断层面以

下的断盘叫下盘。断盘沿断裂面相对错开的距离叫断距。上盘相对下降，下盘相对上升的断

层为正断层；上盘相对上升，下盘相对下降的断层为逆断层；两盘沿断层面走向相对水平移

动的断层为平移断层。 

地壳表面千姿百态的地表形态，都是地壳运动的结果。引起地壳及其表面形态不断发生

变化的作用，就是地质作用。地质作用按其能量来源，可分为内力作用和外力作用。 

内力作用：内力作用的能量来自地球本身，主要是地球内部的热能，它表现为地壳运动、

岩浆活动、变质作用等。 

外力作用：外力作用的能量来自地球外部，主要是太阳能。 

内力作用形成地表形态的“粗毛坯”，外力作用则不断地把“粗毛坯”进行再塑造，使地

表形态更加丰富多彩。外力作用的表现形式有风化、侵蚀、搬运、沉积和固结成岩作用等。

地表岩石在风化作用下不断发生崩解、破碎和化学破坏。风化作用的结果是使坚硬的岩石变

成松散的碎屑状风化物。风化物残留在地表形成风化壳。在风化作用基础上，流水、风、冰

川和生物等外力对地表进行侵蚀破坏作用。风化侵蚀的产物，经过外力搬运作用离开原来的

位置，随着流速降低、风力减小或冰川融化等，这些物质又在某一地表处沉积下来。在侵蚀 − 沉

积过程中，形成各种各样的侵蚀、堆积地貌。 

流水作用：流水的作用强大而普遍。流水侵蚀使地面变得崎岖。坡面水流冲刷地面，并

且下切形成沟谷；水流汇集，使沟谷不断发育，沟谷加宽、加深。瀑布、峡谷就是河流侵蚀

作用的强烈表现。我国的黄土高原，由于黄土岩性疏松，再加上地表植被多遭破坏，流水侵

蚀严重，造成千沟万壑的地表形态。流水在搬运途中，由于流速降低，所携带的物质便沉积

起来。山区河流流出山口，大量碎石和泥沙在山前堆积，形成山麓冲积扇；河流中下游地区，

泥沙淤积，则形成宽广的冲积平原和河口三角洲。 

风力作用：在干旱地区，风扬起沙石，吹蚀地表，形成风蚀沟谷、风蚀洼地等。地表沙

尘和碎屑被风力侵蚀搬走，常形成大片的戈壁和裸岩荒漠。风在搬运途中，当风力减小或气

流受阻时，便导致风沙堆积，形成沙丘、沙垄等风积地貌。它们成为沙漠地区基本的地表形

态。一些颗粒细小的粉沙尘土，被风挟带到更远的地方才沉落，因而在沙漠的外缘常形成黄

土堆积，如我国的黄土高原。 

地质作用引起的地壳物质的循环运动，不断改变着地球的表面形态。内力作用使地表隆

起或拗陷，形成高山或盆地；外力作用则把高山削低，把盆地填平。在内、外力共同作用下，

形成了地球上高低起伏的地表形态，并且由此分别产生了各种不同的自然环境特征。例如，

在海陆两大地貌单元的基础上，全球便有了海洋环境和陆地环境的分化；陆地表面从高山、

高原、平原、盆地的分布格局，到阴坡、阳坡的差异，又在不同的尺度上引起地理环境进一

步分化，从而使陆地环境更加丰富多彩。 

地表形态就是在内、外力相互作用下不断地发展、变化着。地质作用，有些进行得很迅

速、很激烈，如地震、火山喷发、山崩、泥石流等，它可以在瞬间发生，使地面产生剧变，

并往往造成自然灾害；有些则进行得十分缓慢，不易被人们觉察，但年长日久，却会使地表

形态发生较为显著的变化。在漫长的地质时期，许多大山被夷平了，许多大海被填平了。今天

地球上最雄伟高大的喜马拉雅山脉和“世界屋脊”青藏高原，在几千万年前还是一片汪洋大海。 
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2.3.3  地层系统和地质年代表 

如前所述，越在下面的岩层，其地质年代就越久远。地质年代分为太古代、元古代、古

生代、中生代和新生代，每一代还分几个纪，每个纪中又分几个世。地层系统和地质年代相

适应，分别称为界、系、统。例如，古生代二叠纪形成的地层称为古生界二叠系。表 2.1 为

地层系统和地质年代表。 

表 2.1  地层系统和地质年代表（臧秀平，2004） 

界（代） 系（纪） 统（世） 符号 
经历时间/ 

Ma 
距今时间/ 

Ma 
地壳运动 主要生物 

新生界 
（代）Kz 

第四系 
（纪）Q 

全新统 
上更新统 
中更新统 
下更新统 

Q4 
Q3 
Q2 
Q1 

2～3 

 

 

 

2～3 

 

 

 

 

 

70 

 

 

 

 

 

 

 

225 

 

 

 

 

 

 

 

400 

 

 

喜马拉雅 
运动 

 

 

 

 

 
燕山运动 

人类时代 

第 
三 
系 

（纪）
R 

晚第

三系

（纪） 

上新世 
中新世 

N2 

N1 

67～68 兽类时代 
早第

三系

（纪） 

渐新世 
始新世 
古新世 

E3 

E2 

E1 

中生界 
（代）Mz 

白垩系 
（纪）K 

上白垩统（世） 
下白垩统（世） 

K2 

K1 
55 

爬行动物 
恐龙的时代 

侏罗系 
（纪）J 

上侏罗统（世） 
中侏罗统（世） 
下侏罗统（世） 

J3 

J2 

J1 
55 

 

 

 

 

 
 

海西运动 

 

 

 

 

 

 

 

加里东运动 

三叠系 
（纪）T 

上三叠统（世） 
中三叠统（世） 
下三叠统（世） 

T3 

T2 

T1 
45 

古 
生 
界 

（代）
Pz 

上古

生界

（代）

二叠系 
（纪）P 

上二叠统（世）

下二叠统（世） 

P2 

P1 
45 

成煤的时代 
石炭系 
（纪）C 

上石炭统（世） 
中石炭统（世） 
下石炭统（世） 

C3 

C2 

C1 
80 

泥盆系 
（纪）D 

上泥盆统（世） 
中泥盆统（世） 
下泥盆统（世） 

D3 

D2 

D1 
50 鱼的时代 

下古

生界

（代）

志留系 
（纪）S 

上志留统（世） 
中志留统（世） 
下志留统（世） 

S3 

S2 

S1 
40 

无脊椎动物 
的时代 

奥陶系 
（纪）O 

上奥陶统（世） 
中奥陶统（世） 
下奥陶统（世） 

O3 

O2 

O1 
60 
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续表 

界（代） 系（纪） 统（世） 符号 
经历时间/ 

Ma 
距今时间/ 

Ma 
地壳运动 主要生物 

古 
生 
界 

（代）
Pz 

下 
古 
生 
界 

（代） 

寒武系 
（纪）-C 

上寒武统（世） 
中寒武统（世）

下寒武统（世） 

-C3 

-C2 

-C1 
100 

 

 

 

6 000 

 
 

1 700 

4 500 
（？） 

 

无脊椎动物 
的时代 

元古界 
（代）Pt 

震旦系 
（纪）Z 

上震旦统（世） 
中震旦统（世）

下震旦统（世） 

Z3 

Z2 

Z1 
400 

五台运动 

原始单细胞 
生物的时代 

太古界 
（代）Ar 

五台系（纪） 
 Ar 3 500 

尚未发现 
生物化石 泰山系（纪） 

注：界、系、统是地层单位名称，代、纪、世是相对应的地质年代名称。 

 

表 2.1 所示的是国际性地层单位，即世界上各处的地层，不论其岩性差别如何，只要根

据其生物化石特征进行对比，如果可以确定它们是属于同一时代形成的，都可以用同样的界、

系、统等作为地层划分的单位。 
表 2.1 第四纪中，Q4 全新世从 1.6 Ma 前到现在，值得特殊关注。因为从地表至地下几十

米深处，是一般岩土工程所处的地层，而该地层就是这一期间孕育、发展、形成的。这一期

间沉积起到了主要作用，沉积主要是由气候变化引起的。因为在此地层，就其他地质作用来

说，这一时间作用太短了。这期间会有多至 20 次的冰川和融解的循环作用，每一次冰川作用

面积都会有 3 倍于现在的冰川覆盖面积，由此导致世界范围海水平面的上下起伏与震荡，并

和气候环境一起影响土的形成、风化、侵蚀和沉降，以及沉积后土的变化，如土的固结和淋

溶的变化，而这些对土的变形、强度和渗流具有重要影响。 

2.4  风 化 作 用 

在风化的作用下地壳表层岩石或矿物在原地产生裂隙、破碎、侵蚀、分解等，并形成各

种尺寸和形状非常不同的破碎物。岩石的风化是破碎和分解的过程，破碎使岩石变成尺寸较

小、形状各异、级配差别很大、物质组成很复杂的集聚体；分解使岩石的元素分离或与其他

元素重组产生新的矿物质。地表面的岩石和地表以下的岩层具有很大的不同，这主要是由地

表以下的岩层所处的物理、化学、环境条件与地表的条件有巨大的不同导致的。高温高压下

新初露的岩石进入风化带后，暴露在大气圈中，极大地降低了岩石的温度和压力，产生了体

积膨胀，并导致岩石破碎。岩石矿物发生化学分解，并析出热量以补偿其温度的下降，从而

改变了矿物的成分和性质。岩石温度和压力的降低与大气圈、生物圈、水圈中各种生物、化

学作用交织在一起，产生了岩石的蚀变过程。 

岩石风化后直接留在原地形成的残积风化物，或被搬运到低洼处堆积起来，形成堆积风

化物。从工程的角度看，风化物强度一般小于原生新鲜岩石，并且风化程度越深，岩石强

度越小。 

使岩体产生破损的风化过程有：物理、化学和生物的风化作用和过程，这些作用和过程
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一般同时或交替进行，并且相互影响。它们的作用只是程度的不同。 

2.4.1  物理风化作用 

物理风化是指在各种物理作用下地表岩石在原地发生机械破碎，由大石块分裂为小石块

或更小颗粒的过程。物理风化不会改变岩石的化学成分，也不会产生新的矿物。以下 6 种物

理风化过程很重要。 

1. 卸载作用 

当岩土体中有效压力（或约束压力）降低时，岩土体因膨胀而产生裂隙和节理，并可以

深达地下几千米。另外，卸载作用也可以产生岩石表层的崩裂。卸载作用可能由岩体隆起、

侵蚀、流体压力的变化和人工开挖所引起。 

2. 温差作用 
岩石受温度变化的影响而产生机械破碎的原理有以下 2 个方面。 

（1）温度变化的剥蚀作用。岩石是热的不良导体，在阳光和环境的影响下岩石表层存在

温差，温差作用会产生热胀、冷缩。但岩石表面和内部的胀缩不能协调一致，会使岩石产生

由表层向内层的层层剥落现象，此种现象就是温差剥离作用。 

（2）岩石宏观上并不均匀，岩石受温度变化的影响时，由于岩石本身的不均匀，导致温

度引起的应变在岩石的不同部位并不一致，并由此产生裂纹或断裂。这种温度的长期反复作

用，将会使岩石破裂为各种尺寸的碎石或土颗粒。 

温度变化产生的不同胀缩是岩石出现不同应变、发展薄弱的结构面直到最终导致岩石破

碎的重要原因。沙漠地区的烈日暴晒和霜冻降温是产生这种情况的典型场合。 

3. 结晶胀裂作用 
岩石和土的裂隙或孔隙中存在各种可能结晶的溶液水。在干旱或半干旱地区，夜间岩石

和土的裂隙或孔隙会吸入大气中的水分而湿解，变成溶液渗入到岩土的内部，在渗入的过程

中将所遇到的盐类溶解；而白天在烈日暴晒下，水分蒸发，盐类从溶液中结晶出来。这种反

复湿解 − 蒸发作用使得结晶体体积不断变大，使裂隙或孔隙变大，发生膨胀，并产生很大的

膨胀压力。在这种长期反复作用下，岩石和土的裂隙或孔隙不断扩大，进而使岩石和土产生

破裂和破碎，这种作用称为结晶胀裂作用。 

4. 冻融作用 

岩石和土中存在裂隙水或孔隙水，在寒冷季节，这些水会冻结，由此在裂隙或孔隙中产

生冻胀，扩大岩石和土中的裂隙或孔隙，造成更深、更密的裂隙或更多、更大的孔隙。如此

长期反复作用，使岩土体更加破碎、变小。 

5. 岩土体的张拉和剥蚀作用 
岩土体的裂隙表面或颗粒的接触面有胶体物质存在，在干燥（湿度减小）或饱和度降低

时胶体物质会收缩，这种胶体物质的收缩会在与之接触的岩土体处的周围产生一种张拉应力，

这种张拉应力会使岩土体表层开裂、剥离。 

6. 碰撞作用 
风、水流、波浪的冲击和夹带物对岩土表面的撞击等都会使岩土体遭受破坏和侵蚀。 

一般情况下，物理风化是化学风化的先导，它的主要作用是破碎岩石，使其成为较小的

颗粒，从而增加化学侵蚀作用的面积。在化学风化过程中通常也伴随着物理风化作用。 



 高等土力学原理    

26 

2.4.2  化学风化作用 

化学风化是指母岩表面和碎散的颗粒受环境因素的作用而改变其矿物的化学成分，形成

新的矿物，也称次生矿物。这些次生矿物有的被水溶解，并可以随水流去；有的属于不溶解

矿物，它们有部分残留在原地，也有部分被搬运到其他地方。环境因素包括水、空气及溶解

在水中的 O2 和 CO2 等。化学风化常见的原因如下。 

1. 水解作用 

水解作用是指某些矿物与水接触后发生的化学反应，矿物离子与水的 H + 或 OH − 之间发

生化学反应，形成带有 OH − 的新矿物或化合物。它是最重要的化学作用。矿物与水接触后，

极小体积的 OH − 能使自己进入到矿物的晶格里去，置换或取代原矿物存在的阳离子（Na+、

K+、Mg2+、Ca2+），引起电荷条件的变化，逐渐地破坏原矿物的晶格，并使其缓慢地发生分解。

新生矿物的强度往往低于原矿物的强度。例如，正长石[KAlSi3O8]经过水解作用后，形成高

岭石，其化学反应式为 

4KAlSi3O8
 + 6H2O ⎯⎯→ 4KOH + Al4(Si4O10)(OH)8

 + 8SiO2 

钙长石以[Ca]表示为 

[Ca] + 2(H + OH − ) ⎯⎯→ [HH] + Ca
2 + (OH) −

2
 

硅酸盐矿物的水解作用的化学反应式为 

MSiAlOn
 + (H + OH − ) ⎯⎯→ M +(OH)−

m
 + [Si(OH)0~4]n

 
−

 
3

 + [Al(OH)3]n
− 3 

或 ⎯⎯→ Al(OH)3
 + (M, H)Al0SiAltOn 

式中：M——金属阳原子；n——不固定的原子系数；0 及 t——八面体及四面体配位数；（M, 

H）Al0SiAltOn——黏土矿物或硅酸碎屑。 

水解作用在静水中不能持续进行，只有在淋溶、络合、吸附和沉淀过程及不断引进离子

的情况下，才能不断进行。 

2. 水化作用 
水化作用是指某些矿物与水接触后发生的化学反应，水被吸收到矿物的晶体结构中，形

成含结晶水新矿物的过程。水化作用改变了原来矿物的化学成分，同时也改变了原来岩石的

结构，可以使岩石因体积膨胀而产生破坏，加速风化的过程。例如，土中的硬石膏（CaSO4）

水化为含水石膏（CaSO4•2H2O），其化学反应式为 

CaSO4
 + 2H2O ⎯⎯→ CaSO4•2H2O 

3. 氧化和还原作用 
氧化作用是最为活跃的化学风化作用之一，指大气和水中游离氧与土中某些矿物发生作

用，形成新矿物的过程。这种作用对氧化铁、硫化物、碳酸盐类矿物表现得较为明显。它可

以导致许多含铁的硅酸盐和绝大部分硫化物分解。由于铁的氧化能量很大，它对氧化非常敏

感。当硅酸盐晶格中的硅氧四面体所结合的是 Fe2 + 时，它与空气或水中的游离氧化合形成铁

氧化物，硅酸盐矿物就被分解了，其化学反应式为 

4FeSiO2
 + O2 ⎯⎯→ 2Fe2O3

 + 4SiO2 

通常硫化物最容易发生氧化，例如，黄铁矿（FeS2）与水、氧气作用形成硫酸亚铁（FeSO4）

和硫酸（H2SO4）。硫酸亚铁（FeSO4）与水、氧气作用形成硫酸铁［Fe2(SO4)3］和褐铁矿

［Fe(OH)3］，其化学反应式为 
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2FeS2
 + 7O2

 + 2H2O ⎯⎯→ 2FeSO4
 + 2H2SO4 

12FeSO4
 + 3O2

 + 6H2O ⎯⎯→ 4Fe2(SO4)3
 + 4Fe(OH)3 

这些反应中形成的硫酸可促进硅酸盐的水解。 

还原作用主要发生在缺氧的岩层中，经常与细菌、有机质的存在相关。有机质在分解过

程中不仅消耗游离氧，而且还与化学上呈结合状态的氧发生化合反应，从而造成缺氧的环境。

某些细菌为了生存，直接从自然界的有机和无机化合物中吸取氧，导致还原条件的产生。 

风化带中最广泛出现的是三价铁的氧化物转换为亚铁化合物的还原反应，其结果是铁与

含碳酸的溶液接触并形成 Fe(HCO3)2。 

4. 溶解作用 
溶解作用是一种常见的化学风化形式，主要指岩石中某些矿物成分被水溶解，并以溶液

的形式流失了。当水中含有一定量的 CO2 或其他化学成分时，或者当温度和压力增大时，水

的溶解能力会增强。溶解作用使得岩石的孔隙率增大，裂隙变大、增多，致使岩石产生破损

和裂解。例如，石灰岩中的方解石（CaCO3）遇到含有 CO2的水时，会生成重碳酸钙[Ca(HCO3)2]，

并溶解于水中而流失，使石灰岩形成溶蚀裂隙和孔洞，其化学反应式为 

CaCO3
 + H2O + CO2 ⎯⎯→ Ca(HCO3)2 

5. 碳酸化作用 
碳酸化作用是碳酸离子和重碳酸离子与岩石矿物质的化学反应。大气中的 CO2 是这些离

子成分的来源，而大气中的 CO2 却又是来自土壤中有机质分解及氧化过程中土壤生物与微生

物活动的结果。 

在碳酸化作用的影响下，矿物部分或全部发生溶解，使矿物中的金属转变为碳酸盐，同

时碳酸可以溶解二价金属（Ca2 + 、Mg2 + 、Fe2 + ）的盐酸盐，如白云岩的碳酸化学反应为 

CaMg(CO3)2
 + 2H2O + 2CO2 ⎯⎯→ CaH(CO3)2

 + Mg(HCO3)2 

硅酸盐水解时常伴随着碳酸化作用，失去碱金属和碱土金属，生成碳酸盐和黏土矿物： 

CaAlSiO3
 + CO2

 + 2H2O ⎯⎯→ H2Al2Si2O3
 + CaCO3 

6. 螯合作用 
螯合作用包括配位和除去金属离子，它也有助于驱动水解作用。以白云母为例： 

K[Si2 Al2]Al4O20(OH)4
 + 6C2O4H2

 + 8H2O ⎯⎯→ 2K + + 6C2O4Al + + 6Si(OH)4
0  + 8OH −  

草酸（C2O4H2）、螯合剂和释放的 C2O4
2 − 一起形成了含 Al3 + 的可溶解的合成物，它可以

强化白云母的分解。来自腐殖土的环状结构有机复合物质可以作为螯合剂，它通过环状结构

内的共价键把金属离子固定在环内。 

通过螯合作用所形成的螯合物的稳定性是不同的，具有 Cu、Zn、Fe、Mn 的合成物较稳

定，而具有 Ca、Mg、Na 的合成物不太稳定，容易被其他离子所取代。螯合物容易被淋溶

迁移。 

7. 阳离子交换作用 

阳离子交换是一种重要的化学风化作用。赋存或吸附于矿物中的阳离子可以被交换，尤

其是黏土矿物（如蒙脱土）具有很强的阳离子交换性质。离子交换的结果会促使矿物水解。

阳离子及其交换至少有 3 种影响土性质的方式。 

（1）在具有氢的胶体或胶粒中，阳离子可以引起胶体氢的替换，促使矿物水解。这会降

低携带氢的胶体到达没有风化地表的能力。 

（2）Al2O3 和 SiO2 胶体所携带的阳离子会影响所形成黏土矿物的类型。 



 高等土力学原理    

28 

（3）土体的物理性质（如渗透性）可能会依赖于吸附于土颗粒表层吸附水中阳离子的浓

度和类型。 

化学风化可以形成非常细小的土颗粒，其中最主要的是黏土颗粒（粒径小于 0.005 mm）

及大量的可溶盐类。由化学风化形成的微细颗粒，其表面积非常大，吸附水的能力很强。 

2.4.3  生物风化作用 

生物风化作用是指各种动植物及人类活动对岩石的破坏作用，从生物的风化方式看，可

分为生物的物理风化和生物的化学风化两种基本形式。生物的物理风化主要是动物和植物产

生的机械力造成岩石破碎。例如，植物根系在生长过程中会变长、变粗，使岩石楔裂、破碎；

人类从事的爆破工作或动物的活动，对周围岩石产生的破坏等，都属于生物的物理风化。生

物的化学风化则主要是由于生物生长、变化过程中所产生的化学成分，它们会引起岩石成分

改变，并使岩石发生破坏。例如，植物根分泌的某些有机酸、动植物死亡后遗体腐烂的产物

及微生物作用等，可使岩石成分发生变化，并遭到腐蚀破坏。 

2.4.4  几种风化同时作用 

上述风化作用常常是同时存在、互相促进的，但是在不同区域或地区，自然条件不同，

风化作用又有主次之分。例如，在我国西北干旱大陆性地区，水很缺乏，气温变化剧烈，以

物理风化作用为主；在东南沿海地区，雨量充沛，潮湿炎热，则以化学风化作用为主。 

由于影响风化的各种自然因素在地表最活跃，地表向下随深度增加而迅速减弱，故风化

作用也是由地表向下逐渐地减弱的，达到一定深度后，风化作用基本消失。 

2.4.5  风化的垂直和水平变化 

在风化的过程中，与不同风化阶段相对应，风化的结果在空间上往往表现出明显的垂直

和水平方向的分区和分带性。 

1. 垂直方向的分区和分带性 

通常自地壳表面向深部过渡时，各种物理、化学和生物作用会随着深度的变化而逐渐

减小。 

物理风化方面：首先，随着深度的增加，岩石的卸载作用会减小，由此产生的膨胀也会

减小，并导致其裂解作用降低；其次，随着深度的增加，温差也会减小，岩石受温度变化的

影响而产生的机械破碎也会减小；再次，随着深度的增加，结晶胀裂和冻融作用也会减小；

最后，岩土体的张拉和剥蚀作用及表层的碰撞等机械作用也会随着深度的增加而减小。物理

风化作用主要发生在地表层深几米至几百米范围内。 

化学风化方面：随着深度的增加，各层或各带的化学作用的特征也会不尽相同。① 氧化

作用层，它位于最上部，接近地表，这层主要存在氧化作用，而水解作用已趋向结束，形成

化学分解的产物——铁、铝、锰、钛的氧化物。这层常具有褐色、红色或淡白色构造，且比

较疏松。② 水解作用层，该层位于氧化作用层以下，氧化作用刚开始，而淋溶作用已经结束，

这时此层主要发展着水解作用。硅酸盐中的碱和碱土金属被淋出，并分解为氢氧化物和硅酸，

而低铁氧化为高铁矿物，该层大量集聚着黏土矿物。通常此层为绿色、黄绿色，呈条带或节

理构造。③ 淋漓作用层，该层位于水解作用层以下，水化作用结束，主要发展着淋漓作用，

开始形成鳞片状外貌的云母族黏土矿物，具有黄色、白色。④ 水化作用，该层位于水解作用
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层以下，主要发展着水化作用。硅酸盐通过水化作用形成水云母和绿泥石，并少量带出碱金

属。在岩石发生崩解的裂缝和孔洞中有时沉淀菱镁矿。 

2. 水平方向的分区性 
地壳表面风化层上部直接受到气候条件的影响，原始岩石矿物的成分对风化壳的成分有

一定的影响，但当风化作用长期持续进行，并且基本保持在一个水平上时，结果使得在同一

气候区域中不同的岩石可以形成基本相同的地球化学特征。因此，风化区域可以按气候地带

划分成不同的地球化学类型。 

1）高温潮湿的热带和亚热带 

热带和亚热带降雨量很大，高温和降雨使化学风化激烈地进行，有机质被快速分解，所

产生的 CO2 多数向大气逸出，腐殖酸也被雨水稀释。在此环境下，Si、Ca、Mg、K、Na 将

被大量淋失，而 Al 和 Fe 氧化物、氢氧化物不断积聚在风化层中，并形成特征矿物：首先为

水硬铝石、勃姆石、水赤铁矿、针铁矿等；其次为高岭石、多水高岭石等。这类风化层在铝、

铁土化的风化阶段，具有的地球化学类型为红土型，其在第四纪堆积层上，可以表现为各种

成因类型的红土，一般具有很好的工程性质。当然，由于淋溶和积聚的条件不同，其工程性

质也会有明显的差异。 

2）温暖湿润的温带 

温暖湿润的温带因为湿度和温度适中，植被繁茂，有机质分解产生大量的 CO2 和腐殖酸，

土壤溶液呈弱酸性或酸性，由此增强了化学侵蚀作用。在此条件下，Na、K、Ca、Mg 被淋

失，Al 和 Fe 被部分迁移，只有 SiO2 因为在酸性溶液中溶解度小，基本残留在风化层中。因

此这类风化层中高岭石替代铝土（铝的硅酸盐替代了铝的氧化物）。其特征矿物为水云母、高

岭石、多水高岭石、蒙脱石、少量褐铁矿或针铁矿等，它们具有酸性硅铝化阶段的特征，在

第四纪堆积物中形成各种年代的黏性土。 

3）半干旱气候的温带 

因为气候干燥，化学反应缓慢，淋溶程度中等，Ca2 + 、Mg2 + 进入土壤中，使孔隙溶液呈

碱性和中性，Na + 大部分淋失，SiO2 部分淋失，Ca2 + 、Mg2 + 积聚在风化层中，形成碳酸盐结

核和钙积层。这类风化层的特征元素为 Ca，特征矿物是各类碳酸盐、少量伊利石、高岭石和

蒙脱石，具有石灰化阶段的地球化学特征，在第四纪堆积层中，常形成具有湿陷性的黄土和

黄土状亚黏土。 

4）干旱气候带 

干旱气候地区由于气候干燥，并且昼夜温差较大，物理风化作用很大，而化学作用较弱，

碱金属和碱土金属基本没有淋失，碎粒矿物基本保持原始矿物成分。沙漠、半沙漠、戈壁滩

地区就是这种风化的产物，具有碎屑型地球化学特征。 

2.4.6  风化的阶段性 

风化作用在时空中明显地表现出阶段性。原生矿物经过风化作用并向最终产物发展的过

程中，通常都是经过一些中间阶段而逐渐实现的。火成岩的风化一般经历以下阶段： 

1. 破碎阶段 

该阶段的特点是力的破坏作用大于化学分解作用，此阶段所形成的碎屑的物质成分还没

有变化。 
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2. 石灰化阶段 

这一阶段中 Cl 和 S 被析出，硅酸盐被水解并带出碱，使介质溶液变成了碱性反应，溶液

中 Mg 2+ 和 K + 重新在次生黏土矿物的晶格中被固定，促使伊利石和蒙脱石这类黏土矿物形成。 

3. 酸性硅铝阶段 
该阶段继续淋溶碱，碱性逐渐地被酸性所取代，Mg 2+ 和 K + 再次被分解出来，并重新破

坏前一阶段形成的伊利石和蒙脱石。酸性反应促进不含碱（如高岭石）的黏土矿物的形成。 

4. 铝铁土化阶段 
这一阶段的特点是几乎所有的硅酸盐矿物都分解成简单的氧化硅、氧化铝和氧化铁的水

化物。这一阶段的主要矿物为针铁矿、赤铁矿和水铝矿。 

区域的条件不同，风化作用有时进行得较快，有时进行得较慢，有时某一阶段可能完全

不出现。通常仅在持久湿热的条件下，经历长时间的连续风化过程，才有可能充分经历这些

阶段。 

各分区或各阶段的特征产物仅标示出了该分区或阶段的特征矿物，而不是全部矿物成分。 

2.4.7  风化产物 

风化产物是指岩石经历风化作用而形成的物质。风化作用不同，所形成的风化产物也会

有所不同。物理风化的产物主要是粗细不等、具有棱角的岩石和矿物的碎屑，它们的成分与

原母岩一致。化学风化的产物是：① 包含 Fe、Mn、Al、Si 等元素，并且难溶和难迁移的矿

物，它们形成残留在原地的残积物；② 易溶质，它们易形成溶液或胶体溶液，并随着水流而

流失，其化学成分与原母岩有显著差别。生物风化作用的产物主要是富含腐殖质、矿物质、

水和空气的土壤。风化产物主要包括碎屑物质、溶解物质、难溶物质、黏土矿物。 

1. 碎屑物质 

碎屑物质主要包括岩石碎屑和矿物碎屑。矿物碎屑中最常见的是化学性质稳定的石英碎

屑。在干旱气候条件下，长石碎屑也是常见的。碎屑成分中也可能包括白云母、石榴子石等。

通常碎屑物质主要是物理风化的产物，但有时也可能是化学风化没有完全分解的产物。 

2. 溶解物质 
溶解物质主要是化学风化和生物风化的产物。溶解物质包括碳酸盐、氯化物、氢氧化物、

磷酸盐等易溶性物质，并且以溶液的形式随水的流动而流失。另外，溶解物质还包括由岩石

分解出来的 SiO2、Al2O3、Fe2O3 等物质，在一定条件下，它们以胶体溶液的形式流失。溶解

物质可以在一定条件下沉积下来，并构成沉积岩中主要的化学成分之一。 

3. 难溶物质 
上述 SiO2、Al2O3、Fe2O3 等物质除在特定条件下产生一部分流失外，大部分相对富集起

来，并形成高岭土、铝土、赤铁矿、褐铁矿等不溶的次生矿物，它们是构成沉积岩中黏土质

岩石及其他岩类的主要成分。 

4. 黏土矿物 
黏土矿物是次生矿物中含量最多的矿物，其颗粒一般都很细小，是黏土质岩石和黏土的

主要矿物成分。黏土矿物是一种含 Mg、Al 的复合铝 − 硅酸盐晶体，它由硅片和铝片构成的

晶胞交互成层组叠而成，呈片状。根据硅片和铝片组叠方式的不同，黏土矿物可划分为高岭

石、伊利石和蒙脱石 3 种矿物。 
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2.5  运移和沉积 

风化的物质（土和岩屑）会由于各种地质营力（水、风、各种动力和冰川）的作用，而

连续不断地从原风化区域被运移到远近不同的地方，并且运移过程会使运移的物质发生明显

的变化。例如，风化的物质被运移到地表低凹的湖、海盆地，并沉积下来，形成松散的颗粒

堆积物。这些颗粒堆积物处于新的物理化学环境中，经过一系列变化，最后又会变成为密实、

坚硬的沉积岩。这种由碎散的颗粒变成岩石的变化、改造过程称为沉积过程和成岩过程。在

沉积过程、成岩过程和地壳运动过程中，各种营力会携带风化碎屑物质对地壳表面产生冲刷、

磨蚀、溶蚀作用，它们和地壳运动一起导致地貌特征的不同与变化。运移方式主要有推移（滑

动和滚动）、跃移、悬空移和溶移等。土的工程性质与运移和具体的沉积过程关系密切。 

运移通常包括：风力搬运、水流运移、海浪运移、冰川运移、地下水运移、生物运移等。

在搬运和运移过程中，存在颗粒的分选性。风力搬运的分选性最好，冰川运移的分选性最差。 

1. 沉积概述 

沉积是指运动的介质所搬运的物质到达适宜的场地后，由于环境条件发生改变而发生沉

淀、堆积的过程和作用。沉积可以定义为沉积物质在地表环境中以成层的方式进行堆积的过

程，包括成岩作用开始前的风化、运移和沉淀、堆积的全过程。按沉积环境，它可分为大陆

沉积与海洋沉积两大类；按沉积作用方式，它又可分为机械沉积、化学沉积和生物沉积三大类。 

2. 沉积环境 

沉积环境对沉积物的工程性质有重要影响，它对沉积物的沉积厚度和固结过程中所发生

的物理、化学和生物化学的条件起决定作用。沉积环境与决定土类性质的地理分类如下。 

1）大陆环境（潮汐带以上地区） 

原地残积土（山顶、分水岭、平台、缓坡）；坡积土（斜坡、坡脚、山前区）；洪积土（山

前缓坡、戈壁滩、山口洪积扇和裙）；冲积土（山区峡谷、平原河谷、阶地、泛滥平原、浸滩、

河网）；湖泊沉积土（湖、泊、三角洲湖网）；沼积土（沼泽积土、苔原）；风积土（沙漠、黄

土高原、湖滨和海滨）。 

2）海洋环境（潮汐带以下） 

陆架土（从潮汐带以下到 200～250 m 水深处的土，坡度平缓，约为 0.1°）；陆坡、大陆

前沿半深海土（陆坡是陆架前较陡的坡，坡度平均为 4°；再往深处延伸到较缓的坡，称之为

陆前沿）；深海土（水深平均为 5 000 m）。 

3）海陆过渡环境（潮汐涨落之间区域） 

海滨土（潮汐沼、湖汐潟湖）；沙滩；三角洲沉积物。 

3. 运移过程对沉积物工程性质的影响 
运移过程对沉积物工程性质的影响主要表现为对土的分选、磨蚀和集聚的过程。 

1）分选过程 

分选过程划分为 2 类，其一是局部分选过程，通过这一分选过程产生具有不同大小颗粒

分布的土层或透镜体；其二是纵向分选过程，这一分选过程导致沿水流方向土颗粒粒径逐渐

变小。分选过程受流体的流量、速度、土颗粒大小和形状的控制和影响。流体的流量越大，

携带的颗粒物质越多，其中细微颗粒量远大于大颗粒量。流体的流速越大，携带的颗粒粒径

就越大。在确定的流速下，球形颗粒通常要比非球形颗粒先下沉；但在流体与固体接触的局
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部区域，在接触摩擦作用下，非球形颗粒通常要比球形颗粒先沉降。 

2）磨蚀过程 

磨蚀会影响砂土颗粒的大小和形状。磨蚀包含风、水流和冰川产生的碾压、碰撞、压裂、

冲击等物理作用，也包含化学和物理的联合作用。水能使砂粒变圆，变光滑。风引起的碰撞

和冲击能使颗粒变小，并使其表面变粗糙。冰川的碾压和研磨作用能使砂粒变细，并保持一

定棱角。化学腐蚀能使化学稳定性差的碎石受到局部侵蚀，而不同矿物碎屑在运移过程中经

受腐蚀作用的时间和程度是不同的，辉石、闪石、长石受化学和物理作用发生迅速的破碎和

蚀变；而石英主要受到力学作用才发生变化，且其变化速度也较慢。所以，石英砂可以在风

的搬运过程中多次沉积，并保存下来，重量损失不超过 2%，磨圆度的增加也不大。 

3）集聚过程 

运移过程中土的颗粒将不断地变小，但这种颗粒变小的过程不会无休止地进行下去。颗

粒随着粒径的不断变小，其表面积也在不断地增加，表面活性也在增加。当土的粒径减小到

某一确定值后，细小颗粒在介质中运动时发生撞击所引起的回弹能量与颗粒之间的吸引能量

相等或较小时，分散作用转变为聚合作用，细小颗粒不再变小，反而会聚合在一起并逐渐变

大。当颗粒粒径增大到某一确定值时，又会发生磨损、碰撞，并再度变小。对于特定运移的

介质，这种分散和聚合过程在一定粒径变化的范围内会达到平衡。 

大部分黄土集粒是微粒集成体，探测结果表明它们以钙质胶结为主。也许在风搬运过程

中碳酸钙胶粒把其他微小颗粒凝聚胶结在一起形成黄土集粒，也可能在沉积之后形成不规则

的集聚体，经再次搬运后，逐渐形成比较规则的、粒径较为均匀的颗粒。黄土的粒径大小可

直接反映这种分散和集聚的平衡结果，黄土的粒径大小在 10～100 μm，粒径是以风为营力的

多次搬运的平均粒径。 

水作为运移的介质会更有利于前述的分散和集合的过程。当然这一过程更为复杂，除了

物理作用之外，化学作用有时也更加明显，平衡时其粒径变化的范围会更宽一些，并且随着

电解质浓度和温度的变化而变化。 

4. 周期性沉积现象 

周期性沉积是自然界中经常遇到的普遍现象，其原因为： 

（1）地球的周期性变化和运动； 

（2）不同持续时间的季节性气候循环变化，如年周期性变化； 

（3）周期性火山喷发。 

任何周期内形成的沉积层厚度可以从毫米级到几百米级，而持续的周期长度可以从数月

到数千甚至数万年。周期性沉积类型可以是一种或几种。 

2.6  沉积后的成土作用 

各种不同粒径和矿物成分的颗粒，经过各种地质营力作用，运移到有利于沉积的地点，

堆积起来，并发生一系列物理、化学转变，前面把这一过程称为成岩过程。但从 1.6 Ma 前到

现在，即全新世 Q4 期，这段时间是成岩过程的初期，本节称之为成土过程，成土过程中的各

种作用称之为成土作用。 

本节主要讨论地表以下 100 m 以内、岩土工程感兴趣的深度范围内的沉积层的成土作用。 
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2.6.1  压密作用 

沉积物在堆积初期是较为松散的，密度也较小。随着沉积物的积累、沉积厚度的不断增

加，上覆土自重压力也随之增大，颗粒之间的距离逐渐减小，单位体积内，土的密度、颗粒

的联结数目和强度也不断增大和增强，孔隙比减小，土中气体和液体被逐渐排走。这种由土

的自重所产生的压密作用，是重要的成土作用。 

1. 压密与深度的关系 

通常认为沉积过程的压密作用是一种简单的物理作用，压力越大，时间越长，压密作用

的影响就越大。所以，可能有人会认为，土的密实程度或孔隙比必定会有规律地随深度而变

化。然而，天然沉积土层中土的密实程度往往并不符合这一规律，这是由土颗粒的矿物成分、

粒径、孔隙溶液中电解质情况、沉积期的环境和运移条件等因素所导致的。只有在观测较深

的沉积土层时，才有可能发现这一规律在发挥作用。这

种土的密实程度随深度的增大而增加的规律不是平稳、

连续地表现出来的，而可能出现局部跳跃的情况，但总

的趋势是不会改变的。因此试图用一个方程式来表示这

种复杂的情况几乎是不可能的。 

2. 颗粒矿物成分与密实程度的关系 
黏性土沉积层的初始密度与土的矿物成分密切相关，

刚沉积下来的土颗粒的粒径越小，其沉积密度就越小。根

据胶体化学原理，沉积物的初始容积与土颗粒半径的立方

成反比。另外，黏性土沉积层所含的置换阳离子成分对初

始密度和压密性也有一定的影响。 

随着土压力和土密度的增加，土的颗粒成分对其压密

性的影响会随之逐渐减小，图 2.4 的结果证实了这一点。

图 2.4 给出了含有不同阳离子的膨润土的实验曲线，可

以看到初始时，由于阳离子不同，其密实程度（孔隙比）

也不同；但随着压力的增加，其密实程度差别也随之减

小。当压力到达 252 kPa 时，含 Ca2+、K+的膨润土的两

条实验曲线已经重合了。另外，在图 2.4 中，同压力情

况下膨润土比高岭石的孔隙比要大。 

3. 沉积介质与密实程度的关系 
沉积土在水中与在空气中的压密过程是明显不同的。土在

空气和水这 2 种不同介质中，单位面积上土的重量相等，但其

体积并不相同，水中沉积的土的初始体积通常大于空气中土的

初始体积。这是因为小压力情况下，水中土由于扩散双电层起

排斥作用，大压力情况下则起润滑作用；而空气中沉积的土颗

粒开始就相互直接接触，初始密度较大，之后压力增大使土颗

粒重新排列，并变得更为稳定（孔隙比变得更小），由于没有

水，其粒间阻力也比水中要大，密度则比水中要低。空气中和

水中沉积土的压力与孔隙的关系曲线如图 2.5 所示。 

 

图 2.4  含有不同阳离子的膨润土 

（用 − B 表示）和高岭石（用 − K 表示）

的实验曲线（高国瑞，2013） 

 

图 2.5  空气中和水中沉积土的 

压力与孔隙的关系曲线 
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4. 沉积的时间效应与密实程度的关系 

缓慢堆积起来的天然沉积土层的密实程度比快速堆积起来的沉积层的密实程度要小，原

因是缓慢堆积起来的沉积土层颗粒之间的凝聚力会随时间的增加而增大。由于沉积土层颗粒

之间凝聚力的增大，颗粒之间的滑移减小，而压密作用也会随之减小，所以密度会小一些。

反之，快速堆积起来的沉积层时间效应不大，其密实程度要大一些。 

土的次固结现象也是一种时间效应对土体压密影响的反映。一般将超静孔压消散后随时

间增加而产生的沉降或固结认为是次固结。次固结对土的压密作用具有重要影响。这种影响

从图 2.6 中一组经历不同时间的压缩曲线可以清楚地看到，图中右边第一条曲线表示新堆积

土的压缩曲线，依次向左表示不同压缩历程的时间影响（0.1、1、10、100、1 000、10 000

年）的具有次固结效应的压缩曲线。从图 2.6

中可以看到相同压力 p1作用下，次固结的时间

效应使孔隙比减小很大。从回弹曲线可以看到，

经过 10 000 年次固结沉降的土，其荷载由 p1 卸

载到 p0，但其孔隙比却变化不大。 

5. 干湿度与密实程度的关系 
黏性土含水率减小后会收缩、含水率增加

后会膨胀。土在沉积过程中出现干湿交替作用

时，由于上覆土压力的不同，可以产生不同的

压密效应。这是因为：不同压力、相同干湿循

环作用下，土的压密效果是不同的。或压力相

同，而干湿循环作用不同，其压密效果也是不

同的。实践中人们发现：自然沉积的饱和土的

干缩会产生超固结现象（比正常固结土密度

大）；自然沉积的非饱和土干燥并产生裂缝时将会导致欠固结现象（比正常固结土密度低）。 

2.6.2  土沉积后其颗粒之间的联结 

沉积土颗粒之间的胶结作用（除了摩擦作用外）会产生土颗粒之间的附加联结作用和强

度。这种胶结作用所产生的附加联结作用可以分成水稳性胶结和非水稳性胶结。 

1. 非水稳性胶结 

沉积物在风化和沉积过程中，随着水分蒸发，孔隙溶液浓度升高，碱或碱金属首先被淋

出。而气候干燥、水分蒸发或其他原因致使孔隙溶液中盐浓度增加，当盐浓度到达某一确定

值时会析出微晶体，盐微晶体会使土颗粒胶结起来，起到胶结的联结作用。这种由于孔隙溶

液盐分浓度的增加、盐微晶体析出而使土颗粒联结起来的胶结是一种非水稳性胶结，即当水

分增加时，这种胶结作用就会减小甚至完全丧失。结晶出来的盐类会随着土中含水率的增加，

最容易重新溶解。只有那些比较难溶解的碳酸盐微晶体，其胶结强度和稳定性较好，才能在

干湿交替半干旱气候条件下长期地保存下来。但是如果气候条件变潮湿或在水的长期作用下，

这种胶结联结也会失去稳定。 

2. 水稳性胶结 
温暖、湿热气候条件下，Fe3 + 、Al3 + 、Si4 + 等离子将大量地从沉积层中淋出，以 Fe(OH)3、

Al(OH)3、SiO2 的胶体存在于孔隙液体中。酸性条件下，Fe(OH)3 和 Al(OH)3 胶粒带正电，容

图 2.6  正常固结黏土的地质历史与压密作用 
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易和带负电的黏粒相互联结，形成胶结作用。这种胶结作用既能增加沉积物的强度，又能覆

盖黏粒表面，削弱其表面活性，抑制双电层扩散排斥能。由于这种凝结联结是在孔隙水存在

的条件下发生的，所以具有一定的水稳性。胶体氢氧化铁在干燥条件下会脱水，经陈化形成

晶态氧化铁（针铁矿、赤铁矿）沉淀在颗粒表面，甚至包裹在颗粒集聚体的外表面，形成很

厚的包膜，一般情况下是较为稳定的。 

3. 其他形式的联结 
沉积过程中土颗粒之间还存在其他形式的联结。 

（1）土颗粒之间的接触固化。在高温、高压和长期的持续作用下，同相土颗粒之间会克

服颗粒表面的短程斥力，而相互直接接触，并发生一系列物理 − 化学作用，使之同相固化。 

（2） 相互凝结形成新的黏土矿物。沉积物在风化过程中所产生的 Fe(OH)3、Al(OH)3、SiO2

的凝胶使土颗粒相互联结，它们是自然界中存在的共生硅酸铝和共生硅铝酸铁的雏形，是形

成新的黏土矿物的第一步。只要条件合适，就可以形成新的硅铝盐或在已经生成的矿物颗粒

上增生新的晶体，这些硅酸盐雏晶沉淀在 2 个黏土颗粒之间就会产生新的晶质物质，把 2 个

颗粒联结起来，形成新矿物。 

（3）常温接触固化。黏粒与非黏粒之间或非黏粒与非黏粒之间，当高压接触时，颗粒表

面的凸起部位的应力高度集中，接触部位产生塑性变形，并形成局部凝固现象，而把土颗粒

联结起来。这就是常温接触固化。 

（4）分子热渗固化。在一定压力下，两个接触颗粒之间，当温度增高时，固体分子之间

发生的相互扩散和渗透作用会极大地增强，进而产生极高的联结强度。这种现象称为分子热

渗固化。 

上述沉积之后的所有成土作用有可能并不同时存在或发生。虽然沉积物的成土作用一般

情况下会改善土的工程性质，但有些已经固化的、相当密实的土，当重新暴露在大气中，风

化、淋溶、干湿交替、冻融更迭等都会使土的强度、刚度和稳定性降低。 

2.6.3  土层剖面及其生成和演变 

随着土形成过程的演进，成土母质发生层次分异，形成不同的土壤发生层。在同一发生

层中，成土过程进行的淋溶、淀积、机械淋洗等作用的方式和强度基本一致，并反映在发生

层的形态特征上，如颜色、结构、质地、有机质、紧实度、新生体等，其工程性质也基本一

致。因此，各发生层中都具有其特有的形态学特征。如淋溶过程形成淋溶层，机械淋洗过程

形成黏化层，潜育化过程形成潜育层等。尽管各种成土过程都发生在土体中的特定层位，但

是都与整个土体上下层具有相应的联系，淀积层上部必然有一个物质向下迁移的淋溶层，土

壤灰化过程中的铁、铝向下移动，使土层中的二氧化硅相对富积，成为灰白淋溶层——漂白

层，其下必然产生一个铁、铝聚积的灰化淀积层。不同土壤发生层的排列形式构成了各种土

体的构造，也是各种土壤类型的形态标志。风化过程会使工程场地的土体出现水平分层的现

象。土体的剖面指从地面垂直向下的土的纵剖面，也就是完整的垂直发生层序列，是沉积物

成土过程中物质发生淋溶、积淀、迁移和转化形成的。不同类型的土，具有不同形态的土体

剖面。土的剖面可以表示土的外部特征，包括土的若干发生层次、颜色、质地、结构、新生

体等。 

土发生层的顺序及变化情况，反映了土的形成过程及土的性质。有时，这些分层区域的

两层之间变换较快，而有些层与层之间的划分是较难分辨清楚的，每层厚度为几毫米到几米。
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这些不同层之间的土体具有以下任何一项或几项不同： 

（1）从母岩或源物质材料分离的程度的不同； 

（2）有机材料的种类、特征和含量的不同； 

（3）次生矿物的种类和含量的不同； 

（4）pH 的不同； 

（5）土颗粒的级配的不同。 

19 世纪末，俄国土壤学家道库恰耶夫最早把土壤剖面分为 3 个土层，即：腐殖质聚积表

层、过渡层和母质层。后来有研究者又提出许多新的命名建议，土层的划分也越来越细。但

基本土层命名仍不脱离道库恰耶夫的传统命名法。自从 1967 年国际土壤学会提出把土壤剖面

划分为：有机层（O）、腐殖质层（A）、淋溶层（E）、淀积层（B）、母质层（C）和母岩（R）

等 6 个主要土层类型以来，经过一个时期应用，我国近年来在土壤调查和研究中也趋向于采

用 O、A、E、B、C、R 土层命名法，示例参见表 2.2。主要土层的含义阐述于下。 

表 2.2  土壤层的划分示例 

O 层   ● 枯枝落叶有机物残体 

 

  厚度＜10 cm 

A 层 
  ● 较强度风化 
  ● 颜色深暗 

  厚度可达 25 cm 

B 层 
  ● 中度风化 
  ● 颜色较浅 

  厚度大约 30～100 cm 

C 层   ● 弱度风化   深度在 1 m 以下 

R 层   ● 基岩，未受风化影响  

 

O 层：指已分解的或未分解的以有机质为主的土层。它可以位于矿质土壤的表面，也可

被埋藏于一定深度处。 

A 层：形成于表层或位于 O 层之下的矿质发生层。土层中混有有机物质，或具有因耕作、

放牧或类似的扰动作用而形成的土壤性质。它不具有 B、E 层的特征。 

E 层：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。E 层一般接近表层，位于 O 层或 A 层之下，B 层之上。有时字母 E 不

考虑它在剖面中的位置，而表示剖面中符合上述条件的任一发生层。 

B 层：在上述各层的下面，并具有下列性质： 

（1）硅酸盐黏粒、铁、铝、腐殖质、碳酸盐、石膏或硅的淀积； 
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（2）碳酸盐的淋失； 

（3）残余二、三氧化物的富集； 

（4）有大量二、三氧化物胶膜，使土壤亮度较上、下土层为低，彩度较高，色调发红； 

（5）具粒状、块状或棱柱状结构。 

C 层：母质层。多数是矿质层，但也将有机的湖积层划为 C 层。 

R 层：即坚硬基岩，如花岗岩、玄武岩、石英岩或硬结的石灰岩、砂岩等都属坚硬基岩。 

G 层（潜育层）：是长期被水饱和，土壤中的铁、锰被还原并迁移，土体呈灰蓝、灰绿或

灰色的矿质发生层。 

P 层（犁底层）：由农具镇压、人畜践踏等压实而形成。主要见于水稻土耕作层之下，有

时亦见于旱地土壤耕作层的下面。土层紧实、容重较大，既有物质的淋失，也有物质的淀积。 

J 层（矿质结壳层）：一般位于矿质土壤的 A 层之上，如盐结壳、铁结壳等。出现于 A 层

之下的盐盘、铁盘等不能叫作 J 层。 

凡兼有两种主要发生层特性的土层，称过渡层，如 AE、BE、EB、BC、CB、AB、BA、

AC、CA 等，第一个字母标示占优势的主要土层。若来自两种土层的物质互相混杂，且可明

显区分出来，则以“/”表示，如 E/B、B/C。 

经过风化而发展起来的土层，即土壤发生层，按矿物成分和化学构成可以分为 3 种类型：

铁铝质土层、钙质土层、铁矾质土层，如图 2.7 所示。图 2.7（a）为铁铝质土层，其主要矿

物成分和化学构成为由铝、铁的氧化物和硅酸盐构成的石英和黏土矿物，广泛分布于潮湿、

多雨的地区。图 2.7（b）为钙质土层，其主要矿物成分为硅酸盐，此类土层富有钙元素，这

些钙元素来自碳酸钙和其他从母岩分解出来的矿物质。此类土层主要在干旱地区形成，土中

部分水分在近地表处被蒸发，并在土孔隙中残留下碳酸钙的颗粒和结节沉淀。图 2.7（c）为

铁矾质土层，其主要矿物成分为铝和铁的氧化物、富含铁的黏土矿物和氢氧化铝，主要形成

于潮湿的热带地区。 

 

图 2.7  3 种典型土层的类别（Press et al.，1994） 
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2.6.4  各种成因的土 

母岩的成分、各种风化的不同作用、运移营力、沉积的环境、沉积的厚度、沉积的历史

和沉积后各种成土、成岩作用的不同，导致所形成的土层中各种土的物质成分、宏 − 微观结

构和工程性质是非常不同的。下面将讨论各种不同成因所形成的土。 

1. 残积土 
残积土是指岩石风化后未被搬运而残留在原地的松散岩屑和土形成的堆积物，该风化层

称为残积层。残积层向上逐渐过渡为土壤层，向下逐渐过渡为半风化岩石的弱风化层，与母

岩之间的界限也不明显。残积土的分布主要受地形控制，分布在地表岩石暴露、风化作用强

烈和地表径流速度小的分水岭地带、平缓斜坡地带和剥蚀平原等地区。残积土从地表向深处

颗粒由细变粗，一般不具层理，碎块呈棱角状，土质不均匀，孔隙率大、强度低、压缩性高，

透水性较强。残积土的厚度与地形、地表径流条件有关。如在夷平面上、分水岭和缓坡低洼

处，由于侵蚀与搬运作用较弱，残积层保留较厚；斜坡上厚度较小；经常有水流的沟谷底部，

一般无残积层。此外，由于山区原始地形变化较大和岩石风化程度不一，残积土厚度变化很

大，工程建设时要特别注意地基土的不均匀性。 

工程性质：一般呈棱角状，无层理构造，孔隙度大；存在基岩风化层（带），土的成分和

结构呈过渡变化。残积土的工程性质取决于母岩性质、风化类型、风化程度和风化的产物。

一般来说，残积土结构比较松散，物质组成与结构不均匀，水平与垂直方向上成分和厚度变

化大，组成碎屑物的矿物大部分经风化蚀变，其强度较低。但有的残积土没经过水平移动，

土中还保存着母岩的某些微结构的形态，虽然内部某些物质已经被淋溶走了，但残留物之间

某些化学键尚未彻底解体，仍然具有一定强度。另外，这些强度也可能是由于淋溶产生的胶

体氧化物所导致的，在排水不畅时，这些胶体氧化物可以停留在风化物周围，产生凝聚和胶

结作用。例如，残积成因的红土工程地质性质较好。残积土还可用作土石坝的填筑料。 

残积土易产生的工程地质问题： 

（1）容易产生建筑物地基的不均匀沉降，原因是：土层厚度、组成成分、结构及物理力

学性质变化大，均匀性差，孔隙度较大； 

（2）容易产生建筑物沿基岩面或某软弱面的滑动等不稳定问题，原因是：原始地形变化

大，岩层风化程度不一。 

2. 坡积土 
形成原因：位于山坡上方的碎屑物质，经雨、雪水洗刷、剥蚀及短距离搬运，另外土粒

在重力作用下顺着山坡逐渐移动形成的堆积物，一般分布在坡腰上或坡脚下，上部与残积土

相接。 

工程性质：具分选现象，下部多为碎石、角砾土，上部多为黏性土；而细小的颗粒随水

流方向分布在斜坡稍远的地方。其物质成分与残积土相似。土质（成分、结构）上下不均一，

一般层理不明显，结构疏松，压缩性高，土层厚度变化大。新近堆积的坡积物经常具有垂直

的孔隙，结构比较疏松，一般具有较高的压缩性。坡积所形成的黄土，其湿陷性一般也比洪

积或冲积所形成的黄土要高很多。 

易产生的工程地质问题：建筑物不均匀沉降；沿下卧残积层或基岩面滑动等，易于产生

不稳定问题。 
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3. 洪积土 

形成原因：由于暴雨或大量融雪骤然集聚而成的暂时性山洪急流带来的碎屑物质在山沟

的出口处或山前倾斜平原堆积形成的土体是洪积土。山洪携带的大量碎屑物质流出沟谷口后，

因水流流速骤减而呈扇形沉积体，称洪积扇。 

工程特征：粒径分布具分选性，距离山口近的地方，颗粒粗大；远处洪积扇边缘地带，

土颗粒细小，与山前平原冲积物质交互成层、互相重叠，有明显水平层理；常具不规则的交

替层理构造，并具有夹层、尖灭或透镜体等构造；近山前洪积土具有较高的承载力，压缩性

低；远山地带，洪积物颗粒较细、成分较均匀、厚度较大。 

易产生的工程地质问题：洪积土一般可作为良好的建筑地基，但应注意中间过渡地带可

能会地质条件较差，因为粗碎屑土与细粒黏性土的透水性不同而使地下水溢出地表形成沼泽

地带，且存在尖灭或透镜体。 

4. 冲积土 

形成原因：碎屑物质经河流的流水作用搬运到河谷中坡降平缓的地段堆积而形成，发育

于河谷内及山区外的冲积平原中。根据河流冲积物的形成条件，可分为河床相、河漫滩相、

牛轭湖相及河口三角洲相。 
工程特征：冲积平原的土层堆积较厚，具有明显的水平层理，每一层中的土性较为均匀，

一般河流上游粒径较粗大，下游逐渐变得细小。河床相土压缩性低，强度较高，而现代河床

堆积物的密实度较差，透水性强；河漫滩相冲积物具有双层结构，强度较好，但应注意其中

的软弱土层夹层；牛轭湖相冲积土压缩性很高、承载力很低，不宜作为建筑物的天然地基；

三角洲沉积物常常是饱和的软黏土，承载力低，压缩性高，但三角洲冲积物的最上层常形成

硬壳层，可作低层或多层建筑物的地基。 

5. 湖泊沉积物 
形成原因：分湖边沉积物和湖心沉积物两类，湖边沉积物由湖浪冲蚀湖岸形成的碎屑物

质在湖边沉积而形成，近岸带多为粗颗粒的卵石、圆砾和砂土，远岸带为细颗粒的砂土和黏

性土；湖心沉积物由河流和湖流挟带的细小悬浮颗粒到达湖心后沉积形成，主要是黏土和淤

泥，常夹有细砂、粉砂薄层。 

工程特征：湖边沉积物具有明显的斜层理构造，近岸带土的承载力高，远岸带则差些；

湖心沉积物压缩性高，强度很低；若湖泊逐渐淤塞，则可演变为沼泽，形成沼泽土，主要由

半腐烂的植物残体和泥炭组成，含水率极高，承载力极低，一般不宜作天然地基。 

6. 海洋沉积物 
海洋沉积物可分为以下 4 类。 

滨海沉积物：主要由卵石、圆砾和砂等组成，具有基本水平或缓倾的层理构造，其承载

力较高，但透水性较大。 

浅海沉积物：主要由细粒砂土、黏性土、淤泥和生物化学沉积物（硅质和石灰质）组成，

有层理构造，较滨海沉积物疏松、含水率高、压缩性大而强度低。 

陆坡和深海沉积物：主要包含有机质软泥，成分均一。 

海洋沉积物：在海底表层沉积的砂砾层很不稳定，随着海浪不断移动变化，在选择海洋

平台等构筑物地基时，应慎重对待。 

7. 冰积土和冰水沉积土 

冰积土和冰水沉积土分别由冰川和冰川融化的冰下水进行搬运堆积而成，其颗粒由巨大
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块石、碎石、砂、粉土及黏性土混合组成。一般其分迭性极差，无层理，但冰水沉积土常具

斜层理，颗粒呈棱角状，巨大块石上常有冰川擦痕。 

8. 风积土 
风积土是指在干旱的气候条件下，岩石的风化碎屑物被风吹扬，搬运一段距离后，在有

利的条件下堆积起来的一类土。颗粒主要由粉粒或砂粒组成，土质均匀，质纯，孔隙大，结

构松散。最常见的是风成砂及风成黄土。 

风成砂的现代形态可以砂丘和新月砂丘为代表，它们的特点是移动性。没有生长植物的

砂土能够在大风吹动下重新移动，所以砂土附近的建筑物有被砂土埋没的危险。为防止这种

现象出现，常用植草、造林的方法固定这种砂土。 

风成黄土主要特点：一般呈黄或黄褐色，粉粒为主，富含钙，有大孔隙和垂直节理，具

有湿陷性。具有上述全部特性的黄土称为典型黄土，而上述部分特性不明显的黄土称为黄土

状土，这两者统称黄土。具有湿陷性的黄土称为湿陷性黄土，它的湿陷性对工程建筑的稳定

性具有很大影响。 

9. 特殊土 
特殊土是指具有一定分布区域或工程上具有特殊成分、状态或结构特征的土。我国的特

殊土不仅类型多，而且分布广，如各种静水环境沉积的软土，西北、华北等干旱、半干旱气

候区的湿陷性黄土，西南亚热带湿热气候区的红黏土，南方和中南地区的膨胀土，高纬度、

高海拔地区的多年冻土及盐渍土等。 

1）软土 

软土指天然孔隙比大于或等于 1.0，且天然含水率大于液限的细粒土，包括淤泥、淤泥质

土、泥炭、泥炭质土等。 

软土的分布：软土在我国沿海地区分布广泛，内陆平原和山区亦有分布。我国东海、黄

海、渤海、南海等沿海地区，如滨海相沉积的天津塘沽，浙江温州、宁波等地，以及溺谷相

沉积的闽江口平原，河滩相沉积的长江中下游、珠江下游、淮河平原、松辽平原等地区。内

陆（山区）软土主要位于湖相沉积的洞庭湖、洪泽湖、太湖、鄱阳湖四周和古云梦泽地区边

缘地带，以及昆明的滇池地区、贵州六盘水地区的洪积扇等。 

工程性质：天然含水率大、孔隙比大、压缩性大、强度低，具有触变性、流变性、低渗

透性、各向异性等。各地区的软土虽有共性，但它们的差异还是非常大的。 

2）湿陷性黄土 

湿陷性黄土：在上覆土的自重压力作用下，或在上覆土的自重压力与附加压力共同作用

下，受水浸湿后土的结构迅速破坏而发生显著附加下沉和变形的黄土。 

湿陷性黄土的特征和分布：黄土是第四纪干旱和半干旱气候条件下形成的一种特殊沉积

物，颜色多呈黄色、淡灰黄色或褐黄色；颗粒组成以粉土粒为主，粒度大小较均匀，黏粒含

量较少；含碳酸盐、硫酸盐及少量易溶盐；含水率小；孔隙比大，且具有肉眼可见的大孔隙；

具有垂直节理，常呈现直立的天然边坡。黄土按其成因可分为原生黄土和次生黄土。一般认

为不具层理的风成黄土为原生黄土。原生黄土经过流水冲刷、搬运和重新沉积形成次生黄土。

次生黄土一般具有层理，并含有砂砾和细砾。 

我国黄土分布面积约 64 万 km2，其中具有湿陷性的约 27 万 km2，分布在北纬 33°～47°。

一般湿陷性黄土大多指新黄土，即上更新世马兰黄土和全新世次生黄土，它广泛覆盖在老黄

土之上的河岸阶地，颗粒均匀或较为均匀，结构疏松，大孔发育。 
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（1）黄土湿陷性的形成原因。 

内在因素：黄土的结构特征及其物质组成。 

外部条件：水的浸润和压力作用。 

（2）黄土湿陷性的影响因素。 

黄土湿陷性强弱与其微结构特征、颗粒组成、化学成分等因素有关，在同一地区，土的

湿陷性又与其天然孔隙比和天然含水率有关，并取决于浸水程度和压力大小。 

我国湿陷性黄土的固有特征有：① 黄色、褐黄色、灰黄色；② 粒度成分以粉土颗粒

（0.05～0.005 mm）为主，约占 60%；③ 孔隙比 e 一般在 1.0 左右，或更大；④ 含有较

多的可溶性盐类，如重碳酸盐、硫酸盐、氯化物；⑤ 具垂直节理；⑥ 一般具肉眼可见的

大孔。 

湿陷性黄土的工程特征：① 塑性较弱；② 含水较少；③ 压实程度很差，孔隙较大；④ 抗

水性弱，遇水强烈崩解，膨胀量较小，但失水收缩较明显；⑤ 透水性较强；⑥ 强度较高，

压缩性较低，抗剪强度较高，但遇水后（或饱和度增加）其强度变化较大。 

3）红黏土 

红黏土指碳酸盐岩系出露区的岩石，经红土化作用而形成的棕红、褐黄等色的高塑性黏

土，液限一般大于 50%，上硬下软，具明显的收缩性，裂隙发育。经再搬运后仍保留红黏土

基本特征，液限大于 45%小于 50%的土称为次生红黏土。 

（1）形成条件。 

① 气候特点：气候变化大，年降水量大于蒸发量，潮湿的气候有利于岩石的机械风化和

化学风化。 

② 岩性：主要为碳酸盐类岩石，当岩层褶皱发育、岩石破碎时，更易形成红黏土。 

（2）红黏土的分布规律。 

红黏土主要为残积、坡积类型，也有洪积类型，其分布多在山区或丘陵地带。红黏土是

一种受形成条件控制的土，是一种区域性的特殊性土。在我国以贵州、云南、广西分布最为

广泛和典型，其次在安徽、川东、粤北、鄂西和湘西也有分布。红黏土一般分布在山坡、山

麓、盆地或洼地中，其厚度的变化与原始地形和下伏基岩面的起伏变化密切相关。 

（3）红黏土的成分特点。 

红黏土的粒度成分中，小于 0.005 mm 的黏粒含量为 60%～80%，这其中小于 0.002 mm

的胶粒占 40%～70%，使红黏土具有高分散性。红黏土的矿物成分主要为高岭石、伊利石和

绿泥石。红黏土的化学成分以 SiO2、A12O3和 Fe2O3 为主，其次为 CaO、MgO、K2O 和 Na2O。

黏土矿物具有稳定的结晶格架，细粒组结成稳固的团粒结构，土体近于两相系且土中水多为

结合水。 

（4）红黏土的物理力学性质。 

一是天然含水率、孔隙比、饱和度及塑性界限（液限和塑限）都很高，但却具有较高的

力学强度和较低的压缩性。二是各种指标的变化幅度很大。 

（5）红黏土的裂隙性与胀缩性。 

① 裂隙性：处于坚硬和硬塑状态的红黏土层，由于胀缩作用形成了大量裂隙，且裂隙的

发生和发展速度极快，在干旱气候条件下，新挖坡面数日内便可被收缩裂隙切割得支离破碎，

使地面水易侵入，使土的抗剪强度降低，常造成边坡变形和失稳。 

② 胀缩性：红黏土的胀缩性能表现为以缩为主。即在天然状态下膨胀量微小，收缩量较
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大，经收缩后的土试样浸水时，可产生较大的膨胀量。 

（6）红黏土中的地下水特征。 

红黏土的透水性微弱，其中的地下水多为裂隙性潜水和上层滞水，它的补给来源主要是

大气降水、基岩岩溶裂隙水和地表水体，水量一般均很小。在地势低洼地段的土层裂隙中或

软塑、流塑状态土层中可见土中水，水量不大，且不具统一水位。红黏土层中的地下水水质

属重碳酸钙型水，对混凝土一般不具腐蚀性。 

4）膨胀土 

膨胀土是指含有大量的强亲水性黏土矿物成分，具有显著的吸水膨胀和失水收缩且胀缩

变形往复可逆的高塑性黏土。膨胀土的胀缩性会导致建筑物开裂和损坏，并且是造成坡地建

筑场地崩塌、滑坡、地裂等严重的不稳定因素。 

（1）土体的现场工程地质特征。 

① 地形、地貌特征：膨胀土多分布于Ⅱ级以上的河谷阶地或山前丘陵地区，个别处于Ⅰ

级阶地。 

② 土质特征：颜色呈黄、黄褐、灰白、花斑（杂色）和棕红等色，多由高分散的黏土颗

粒组成，常有铁锰质及钙质结核等零星包含物；近地表部位常有不规则的网状裂隙。 

（2）膨胀土的物理、力学及胀缩性指标。 

① 黏粒含量多达 35%～85%。 

② 天然含水率接近或略小于塑限，故一般呈坚硬或硬塑状态。 

③ 天然孔隙比小，并且天然孔隙比随土体湿度的增减而变化，即土体增湿膨胀，孔隙比

变大；土体失水收缩，孔隙比变小。 

④ 自由膨胀量一般超过 40%，而各地膨胀土的膨胀率、膨胀力和收缩率等指标的实验

结果的差异很大。 

⑤ 膨胀土的强度和压缩性。膨胀土在天然条件下一般处于硬塑或坚硬状态，强度较高，

压缩性较低，但会因干缩、裂隙发育及不规则网状与条带状结构等原因，破坏了土体的整体

性，降低承载力，并可能使土体丧失稳定性。注意：不能单纯从“平衡膨胀力”的角度或小

块试样的强度考虑膨胀土地基的整体强度问题（注意裂隙的影响）。同时，当膨胀土的含水率

剧烈增大或土的原状结构被扰动时，土体强度会骤然降低，压缩性增高。 

（3）影响膨胀土胀缩变形的主要因素及其评价。 

主要内在因素：土的黏粒含量和蒙脱石含量、土的天然含水率和密实度及结构强度等。 

主要外部因素：引起地基土含水率剧烈或反复变化的各种因素，如气候条件、地形地貌

及建筑物地基不同部位的日照、通风及局部渗水影响等。 

膨胀土建筑场地与地基的评价，应根据场地的地形地貌条件、膨胀土的分布及其胀缩性

能、等级地表水和地下水的分布、集聚和排泄条件，并按建筑物的特点、级别和荷载情况，

分析计算膨胀土建筑场地和地基的胀缩变形量、强度和稳定性问题，为地基基础、上部结构

及其他工程设施的设计与施工提供依据。 

根据各种成因土层的基本特征就可以判断它们的分布、沿走向和沿深度方向的形态和性

状，判断它们的各向异性和将来的变化。土的成因特征从宏观上定性地决定了土的强度和变

形的总的变化趋势，据此可以确定工程勘察的内容、方法和工作量。 
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2.7  本 章 结 语 

地质和土的形成过程的知识有助于了解与预测土的可能构成、土的构造和结构、土的特

性和工程行为。通过场地的勘察及地形和地貌数据的收集，人们可以知道地形和地貌形成过

程的过去和现在及与之相关的气候和环境条件，这些有助于确定设计土工结构的土质条件和

设计参数及对其长期行为的预测。例如，这些知识可用于推测和判断黏土矿物的类型，是否

需要探测有机矿物和高含量的黏土层的存在，确定构筑物（坝、路基等）填筑料的位置，评

估土的不变的母体材料的深度等。土壤的数据可用于推测土的构成和物理性质。 

风化和搬运过程中土被磨蚀、分类并形成反映搬运特征的颗粒表面结构，而沉积的条件

和环境会影响土颗粒粒径的尺寸、级配和分布。所以，运移和沉积历史的知识可以提供对岩

土工程行为的深入理解和把握。简而言之，现在所处理的土及其性能是很久以前其母体材料

在侵蚀、风化、搬运等所有作用结合在一起而产生的结果。也就是说，我们对土的形成过程

的知识知道得越多，并且对于其形成过程的细节了解和把握得越具体，则处理土的工程能

力就越强。 

思  考  题 

1. 了解土的形成有何意义？ 

2. 土是如何生成的？ 

3. 有哪些风化类型，它们具有什么作用？ 

4. 土颗粒之间有哪些胶结形式？ 

5. 何谓水稳性胶结？它是如何产生的，如何对土的力学性质产生影响？ 

6. 湿陷性黄土有哪些特点？ 

7. 产生膨胀土的原因有哪些？膨胀土具有哪些工程性质？ 

8. 时间（历史）对土的行为有何影响？ 

9. 溶液中可溶盐类是如何对黏土工程性质产生影响的？ 

10. 非晶质矿物（无定形物质）是如何对黏土工程性质产生影响的？ 

11. 黏土矿物的来源有哪些？ 


