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摘要：在前人研究的基础上，根据石河子垦区的实际情况，确定模型特定的边界条件及参数，建立适合该区的包气

带 饱和带水、气二相流的质热传输模型，模拟土壤水分、温度的动态变化，并利用实测土壤温度、土壤含水率数据

进行模型检验。结果表明：模拟的土壤温度和含水率能够较好地反映实测值的变化规律，各土层模拟精度评价指

标表明考虑空气影响的模拟结果更接近实测结果。对于９７ｍｍ日降水量的入渗深度，耦合模型可影响２０ｃｍ深土

壤含水率，单相模型可影响到 ３０ｃｍ深左右。降水当日考虑空气模拟的蒸发速率比不考虑空气模拟的蒸发速率大

７７％；降水后 １ｄ，不考虑空气影响导致蒸发速率比考虑空气的小 ３１９％。计算模拟期 ２种模型土壤总蒸发量，相

差不大。根据 ２种模型水量平衡分析结果对比蒸发量的计算值与模拟值，发现考虑空气影响的模型模拟结果更可

靠。
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　　引言

非饱和带中的水分运动状况直接决定着地下水

接受补给量的大小，研究土壤水的蓄存和蒸散，设计

灌溉和排水都必须把握非饱和带中的水分运动及其

规律
［１］
。传统的模拟非饱和土壤水流运动的概念

模型，大多限于非饱和带中的水相运动，而对气相的

研究较薄弱，或者直接忽略气相的作用。假定土壤

空气始终保持与大气压一致，空气可自由排出和进

入，由此忽略包气带中空气压力变化，这种假设广泛

用于基于传统的 Ｐｈｉｌｉｐ和 ｄｅＶｒｉｅｓ理论［２］
的模型

中。实际上，水在非饱和带中的流动是水、气两相流

体在土壤孔隙通道中相互驱替的一个复杂过程，尤

其在干旱 半干旱地区大强度降雨、有压入渗等问题

上，土壤中气相压力在入渗水流作用下，由于瞬间不

可能完全消散，气压的急剧增加将对水流的运移产

生不可忽略的影响
［３］
。ＭｏｒｅｌＳｅｙｔｏｕｘ等［４］

研究两相

流入渗考虑了空气流动和压缩对水流的阻力，计算

得出空气对水流的阻力使下渗过程受到明显影响。

唐海行等
［５－６］

指出：可利用表层含水率饱和度来考

虑气压势对下渗水流运动的影响。李援农等
［７－８］

认

为入渗过程中水流不断压缩土壤空气，阻碍入渗水

流继续运动，从而造成入渗率下降。孙冬梅等
［９］
研

究发现对于非稳定渗流问题，采用单相流模型易高

估包气带中的水饱和度，而基于水汽二相流模型的

模拟结果更为可靠。

包气带气体不仅影响水流运动，对土壤热传输

也有影响。为理解空气相是如何影响土壤水、热耦

合的过程，需要建立一个二相流的质、热传输模型，

探讨土壤水、汽、热、气之间的相互影响。本文以石

河子垦区炮台试验站为例，依据定位试验监测资料，

结合当地气象资料，在已有的非饱和土壤二相流的

质、热传输模型 ＳＴＥＭＭＵＳ基础上，增加饱和部分模
块，建立包气带 饱和带水、气二相流质热传输模型，

模拟石河子垦区土壤水、土壤温度动态变化，探讨气

压对土壤水分运移的影响及对蒸发的影响，确定垦

区土壤水运移模式，以期为农业用水管理提供理论

依据和对策。

１　理论方法

１１　模型介绍
ＳＴＥＭＭＵＳ （Ｓｉｍｕｌｔａｎｅｏｕｓｔｒａｎｓｆｅｒｏｆｅｎｅｒｇｙ，

ｍａｓｓａｎｄｍｏｍｅｎｔｕｍｉｎｕｎｓａｔｕｒａｔｅｄｓｏｉｌ）［１０］是一个模
拟非饱和土壤水、水汽、空气和热耦合运移的模型。

本文在此基础上，针对研究区的特殊条件，增加了饱

和模块，建立了包气带 饱和带水、气二相流质热传



输模型。利用隐式有限差分计算方法，通过 Ｍａｔｌａｂ
程序代码实现对修正的 Ｒｉｃｈａｒｄｓ方程的数值求解。
１２　模型控制方程

首先采用 Ｍｉｌｌｙ［１１］公式，只考虑土壤和大气间
垂向交互过程，描述传统的水、热耦合模型。在此基

础上，建立二相流质、热模型。考虑到干空气是土壤

气相中主要组成部分，基于 Ｔｈｏｍａｓ［１２］的研究，引入
干空气平衡方程。利用 Ｈｅｎｒｙ定律表达土壤水中溶
解的气体。此外，采用土壤各相热传输方程，考虑土

壤水、水汽、空气的内部能量建立能量平衡方程。

１２１　土壤水分平衡方程
根据 Ｍｉｌｌｙ公式，土壤水分平衡方程可表示为


ｔ
（ρＬθＬ＋ρＶθａ）＝－
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（ｑＬ＋ｑＶ） （１）

其中 ｑＬ＝－ρ [Ｌ ＫＬｈ
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ｗ
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＋
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Ｔ
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Ｓａ＝１－ＳＬ　ＳＬ＝θＬ／ε　θａ＝ε－θＬ
式中　ρＬ、ρＶ———液态水、水汽密度，ｋｇ／ｍ

３

θＬ———土壤体积含水率，ｍ
３／ｍ３

θａ———土壤空气体积含量，ｍ
３／ｍ３

ｑＬ、ｑＶ———液态水、水汽的通量，ｋｇ／（ｍ
２
·ｓ）

ｔ———时间，ｓ　　ｈ———基质势，ｍ
ｚ———垂直坐标轴，ｍ，向上为正方向
ＫＬｈ———土壤基质势梯度作用下的水力传导

度，ｍ／ｓ
ＫＬＴ———温度梯度作用下的水力传导度，

ｍ２／（ｓ·Ｋ）
ＤＴＤ———温度梯度导致的吸附水的传导系数，

ｍ２／（ｓ·Ｋ）
Ｐｇ———孔隙混合气体气压（包含水汽和干空

气），Ｐａ
γｗ———水的容重，Ｎ／ｍ

３

Ｔ———温度，℃　　ε———土壤孔隙度
ＤＶ———水汽在土壤中的分子扩散系数，ｍ

２／ｓ

ＤＶｇ———气体纵向弥散系数，ｍ
２／ｓ

Ｋｇ———空气渗透系数，ｍ
２

Ｓａ———土壤空气饱和度
ＳＬ———土壤水的饱和度

μａ———土壤空气粘度，取１８４６×１０
－５ｋｇ／（ｍ·ｓ）

１２２　干空气平衡方程
干空气在非饱和土壤中流动的驱动力主要为干

空气密度梯度及空气压强梯度。干空气的平衡方程

为


ｔ
［ερｄａ（Ｓａ＋ＨｃＳＬ）］＝－

ｑａ
ｚ

（４）

其中 ｑａ＝－ＤＶ
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式中　ρｄａ———干空气密度，ｋｇ／ｍ
３

Ｈｃ———Ｈｅｎｒｙ常数，对于空气，在标准大气
压、２５℃条件下，其值为００２

ｑａ———干空气通量，ｋｇ／（ｍ
２
·ｓ）

１２３　能量平衡方程
非饱和土壤能量传输包括土壤固相、液相、干空

气和水汽的热运移及湿润热。因此，非饱和土壤中

的能量传输方程可表达为


ｔ
［（ρｓθｓｃｓ＋ρＬθＬｃＬ＋ρｄａθａｃａ＋ρＶθａｃＶ）（Ｔ－Ｔｒ）＋

ρＶＬ０θａ］－ρＬＷ
θＬ
ｔ
＝
 (ｚ λｅｆｆＴ )ｚ －

ｚ
｛ｑＬｃＬ（Ｔ－

Ｔｒ）＋ｑＶ［ｃＶ（Ｔ－Ｔｒ）＋Ｌ０］＋ｑａｃａ（Ｔ－Ｔｒ）｝（６）
式中　θｓ———土壤固体体积分数

ｃｓ、ｃＬ、ｃＶ、ｃａ———固相、液相、水汽、空气的比
热，Ｊ／（ｋｇ·Ｋ）

Ｔｒ———参考温度，℃

ρｓ———土壤固体密度，ｋｇ／ｍ
３

Ｌ０———参考温度 Ｔｒ时的蒸发潜热，Ｊ／ｋｇ
Ｗ———局部湿润热，Ｊ／ｋｇ

λｅｆｆ———包含固相、液相、空气的有效热传导
系数，Ｗ／（ｍ·Ｋ）

１３　参数方程
１３１　非饱和水力传导度

采用 Ｍｕａｌｅｍ模型［１３］
，非饱和土壤基质势梯度

作用下的水力传导度为
［１４］

ＫＬｈ＝ＫｓＳ
ｌ
ｅ［１－（１－Ｓ

１／ｍ
ｅ ）

ｍ
］
２

（７）
其中 Ｓｅ＝（θＬ－θｒｅｓ）／（θｓａｔ－θｒｅｓ）

ｍ＝１－１／ｎ
式中　Ｋｓ———饱和渗透系数，ｍ／ｓ

Ｓｅ———有效饱和度（无量纲）

θｓａｔ———饱和含水率　　

θｒｅｓ———残余含水率
ｌ———经验参数，取值０５
ｍ———与孔隙分布相关的参数

参数 ｎ可通过拟合 ｖａｎＧｅｎｕｃｈｔｅｎ解析解模型
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得出
［１２］

θ（ｈ）＝
θｒｅｓ＋

θｓａｔ－θｒｅｓ
（１＋｜ａｈ｜ｎ）ｍ

（ｈ＜０）

θｓａｔ （ｈ≥０{
）

（８）

式中　ａ———与土壤进气值有关的参数，可表示为进
气值的倒数，ｍ－１

温度梯度下的水力传导度
［１５－１６］

ＫＬＴ＝ＫＬｈｈＧｗＴ
１
γ０
ｄγ
ｄＴ

（９）

式中　ＧｗＴ———评价土壤水分特征曲线受温度影响

的参数
［１７］
，无量纲

γ———土壤水的表面张力，ｇ／ｓ２

γ０———土壤水在 ２５℃时的表面张力，取值

７１８９ｇ／ｓ２

考虑了温度效应的 γ为［１８］

γ＝７５６－０１４２５Ｔ－２３８×１０－４Ｔ２ （１０）
空气渗透率为

［１９］

Ｋｇ＝
Ｋｓμｗ
ρＬｇ

（１１）

其中 μｗ＝μｗ０ｅｘｐ
μ１

Ｒ（Ｔ＋１３３３）
（１２）

式中　μｗ———水的动态粘度
［２０］
，ｋｇ／（ｍ·ｓ）

　　　μｗ０———参考温度下水的粘度，取值 ２４１５２×

１０－５Ｐａ·ｓ
　　　ｇ———重力加速度，ｍ／ｓ２

μ１＝４７４２８ＫＪ／ｍｏｌ，Ｒ＝８３１４５Ｊ／（ｍｏｌ·Ｋ）。
１３２　气态流体密度

水汽密度为
［２］

ρＶ＝ρＳＶＨｒ （１３）

Ｈｒ＝ｅｘｐ
ｈｇ

ＲＶ（Ｔ＋２７３１５）
（１４）

ρＳＶ (＝ｅｘｐ ３１３７１６－６０１４７９
Ｔ＋２７３１５

－

　７９２４９５×１０－３（Ｔ＋２７３１５ )） １０－３

Ｔ＋２７３１５
（１５）

式中　ρＳＶ———饱和水汽密度，ｋｇ／ｍ
３

Ｈｒ———相对湿度
ＲＶ———水汽气体常数，取值４６１５Ｊ／（ｋｇ·Ｋ）

相对于垂直坐标 ｚ，水汽密度梯度为

ρＶ
ｚ
＝ρＳＶ

Ｈｒ
Ｔ
｜ｈ
Ｔ
ｚ
＋ρＳＶ

Ｈｒ
ｈ
｜Ｔ
ｈ
ｚ
＋Ｈｒ

ρＳＶ
Ｔ
Ｔ
ｚ
（１６）

假设孔隙中的干空气、水汽是理想气体，则干空

气密度和水汽密度为

ρｄａ＝
Ｐｄａ

Ｒｄａ（Ｔ＋２７３１５）
（１７）

ρＶ＝
ＰＶ

ＲＶ（Ｔ＋２７３１５）
（１８）

式中　Ｒｄａ———干空气气体常数，取值２８７１Ｊ／（ｋｇ·Ｋ）
Ｐｄａ、ＰＶ———干空气压强、水汽压强，Ｐａ

根据 Ｄａｌｔｏｎ关于分压的定律，混合空气压强
（Ｐｇ）等于干空气压强与水汽压强之和：Ｐｇ＝Ｐｄａ＋
ＰＶ。由此，干空气的密度为

ρｄａ＝
Ｐｇ
ＲｄａＴ

－
ρＶＲＶ
Ｒｄａ

（１９）

１３３　扩散和弥散系数
水汽在土壤中的扩散系数 ＤＶ＝Ｄａτθａ

［２１］
，其中

Ｄａ为水汽在空气中的扩散度，ｍ
２／ｓ，Ｄａ＝２１２×

１０ (－５ １＋ Ｔ )２７３１５

２

；τ＝
θ７／３ａ
θ２ｓａｔ
，曲度系数。

气相的纵向弥散系数 ＤＶｇ为
［２２］

ＤＶｇ＝αＬｉｑｉ （２０）
式中　ｉ———干空气或水汽

ｑｉ———孔隙中相态 ｉ的气体通量
αＬｉ———相态流体 ｉ的纵向弥散度，ｍ

采用 Ｇｒｉｆｏｌｌ等［２３］
建立的弥散度与空气饱和度

之间的关系

αＬｉ＝αＬ＿ [ｓａｔ １３６－１６
θａ
ε (＋３４

θａ )ε ]５ （２１）

式中　αＬ＿ｓａｔ———饱和扩散度，取值００７８ｍ
１３４　吸附水流动传导系数

由温度梯度引起的吸附水流动的传导系数

为
［２４］

ＤＴＤ＝１５５４８×１０
－１７ Ｈｗε
ｂτμｗ（Ｔ＋２７３１５）

（２２）

式中　Ｈｗ———整体湿润热，Ｊ／ｍ
２

ｂ＝４×１０－８ｍ。
１３５　局部湿润热及蒸发潜热

局部湿润热 Ｗ是指当土壤孔隙中部分自由水
被吸附到土壤颗粒所释放出来的那部分热，Ｗ＝
－２９３２ｈ［２５］，Ｊ／ｋｇ。随温度变化的蒸发潜热［１８］

Ｌ（Ｔ）＝Ｌ０－（ｃＬ－ｃＶ）（Ｔ－Ｔｒ）≈２５０１×１０
６－２３６９２Ｔ。

１４　模型求解

利用伽辽金加权法
［２６］
将模型控制方程式转换

为以独立状态变量（土壤基质势、土壤温度和土壤

气压）为自变量的非线性常微分方程。再利用有限

差分时间步长的方法，对该常微分方程进行时间差

分，并通过连续线性循环解法求解。本文以土壤水

连续性方程为例进行说明。状态变量的标准化分段

线性方程为

ｈ^（ｚ，ｔ）＝∑
２

ｊ＝１
ｈｊ（ｔ）ｊ（ｚ） （２３）
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Ｔ^（ｚ，ｔ）＝∑
２

ｊ＝１
Ｔｊ（ｔ）ｊ（ｚ） （２４）

Ｐ^ｇ（ｚ，ｔ）＝∑
２

ｊ＝１
Ｐｇｊ（ｔ）ｊ（ｚ） （２５）

其中　１＝
ｚｅ＋１－ｚ
Δ
　２＝

ｚ－ｚｅ
Δ
　Δ＝ｚｅ＋１－ｚｅ

式中　ｊ———节点
ｊ（ｚ）———形状函数
ｚｅ＋１、ｚｅ———节点 ｅ＋１、ｅ的垂向坐标
Δ———相邻节点垂向坐标之差

将式（２３）～（２５）分别代入式（１）后，得到余量，
为了使近似解更好地逼近，使用伽辽金加权余量法

将余量最小化。土壤水连续性方程重新写为

Ｍｗａｔｅｒ＝ｃ１
ｈ
ｔ
＋ｃ２
Ｔ
ｔ
－
 (ｚ ｃ３ｈｚ＋ｃ４Ｔｚ＋

ｃ５
Ｐｇ
ｚ
＋ｃ)６ －ｃ７

ｈ
ｚ
－ｃ８
Ｔ
ｚ

（２６）

式中 ｃ１～ｃ８是引入的方程系数，可由式（１）～（３）和
式（２６）获得。根据伽辽金加权余量法，将式（２６）的
余量在求解域内积分，结果为０，得到

∫[
ｚ
ｃ１
^ｈ
ｔ
＋ｃ２
^Ｔ
ｔ
－
 (ｚ ｃ３ ^ｈｚ＋ｃ４ ^Ｔｚ＋

ｃ５
^Ｐｇ
ｚ
＋ｃ) ]６ ｉｄｚ－∫(

ｚ
ｃ７
^ｈ
ｚ
＋ｃ８
^Ｔ
 )ｚ ｉｄｚ＝０

（ｉ＝１，２） （２７）
应用格林 高斯定理分部积分整理得到

∫(
ｚ
ｃ１
^ｈ
ｔ
＋ｃ２
^Ｔ
 )ｔ ｉｄｚ＋∫(

ｚ
ｃ３
^ｈ
ｚ
＋ｃ４
^Ｔ
ｚ
＋

ｃ５
^Ｐｇ
ｚ
＋ｃ)６ ′ｉｄｚ＋∫ｚｃ７ｈ^′ｉｄｚ＋∫ｚｃ８Ｔ^′ｉｄｚ
[ (

＝

ｃ３
^ｈ
ｚ
＋ｃ４
^Ｔ
ｚ
＋ｃ５
^Ｐｇ
ｚ
＋ｃ６＋

ｃ７ｈ^＋ｃ８
＾)Ｔ  ]ｉ ｚ２

ｚ１

＝［－Ｑｍｉ］
ｚ２
ｚ１

（２８）

式中Ｑｍ是水汽与液态水通量总和，此处ｚ１和ｚ２是差
分网格的２个断点。将式（２３）～（２５）代入式（２８）
得到

∑
２

ｊ＝１
ｈ′ｊ∫ｃ１ｊｉｄｚ＋∑

２

ｊ＝１
Ｔ′ｊ∫ｃ２ｊｉｄｚ＋

∑
２

ｊ＝１
ｈｊ∫ｃ３′ｊ′ｉｄｚ＋∑

２

ｊ＝１
Ｔｊ∫ｃ４′ｊ′ｉｄｚ＋

∑
２

ｊ＝１
Ｐｇｊ∫ｃ５′ｊ′ｉｄｚ＋∫ｃ６′ｉｄｚ＋∑

２

ｊ＝１
ｈｊ∫ｃ７ｊ′ｉｄｚ＋

∑
２

ｊ＝１
Ｔｊ∫ｃ８ｊ′ｉｄｚ＝［－Ｑｍｉ］ｚ２ｚ１ （２９）

考虑到方程系数 ｃ１～ｃ８是３个独立状态变量的
函数，与常微分方程相关参数的线性差分形式与式

（２３）～（２５）一致。用矩阵形式表示式（２９）为

　Ａｋｈ′＋ＢｋＴ′＋Ｃｋｈ＋ＤｋＴ＋ＥｋＰｇ＋Ｆｋ＝Ｑｋ （３０）
式中　ｋ———时间索引，ｋ＝１，２，３

ｈ′、Ｔ′———土壤基质势、温度对时间的导数
Ａｋ～Ｆｋ由式（２９）和（３０）确定。

采用全隐性后向差分法对式（３０）进行时间求
解得到

Ａｋｈ
ｋ－ｈｋ－１

Δｔ
＋ＢｋＴ

ｋ－Ｔｋ－１

Δｔ
＋

Ｃｋｈｋ＋ＤｋＴｋ＋ＥｋＰｋｇ＋Ｆ
ｋ＝Ｑｋｍ （３１）

通过连续线性循环求解模式，在每一个时间步

长开始前估算，循环、更新式（３１）的系数矩阵，直到
达到求解的收敛标准。根据 Ｍｉｌｌｙ和 Ｅａｇｌｅｓｏｎ［２７］，
收敛标准可通过规定土壤含水率、基质势、温度和气

压在单位时间步长内的变化上限确定，时间步长可

根据预设范围确定

Δｔ





＝ｍｉｎ

Ｘｍａｘ

ｍａｘ(ｉ ｄθｉｄ )ｔ
，

Ｔｍａｘ

ｍａｘ(ｉ ｄＴｉｄ )ｔ
，

Ｐｇｍａｘ

ｍａｘ(ｉ ｄＰｇｉｄ )ｔ
，

ｈｍａｘ

ｍａｘ(ｉ ｄｈｉｄ )




ｔ
（３２）

式中　ｍａｘｉ———所有节点状态变量最大值，状态变
量的变化值是指状态变量在当前时

间步长内与上一个时间步长结束点

相比的差值

Ｘｍａｘ———体积含水率的变化上限
Ｔｍａｘ———温度变化的上限
Ｐｇｍａｘ———压强变化的上限
ｈｍａｘ———基质势变化的上限

如果各变量变化超出给定的上限，说明以此时

间步长计算不收敛，则以一个减小的时间步长重新

计算。通过这种方式，将实现计算量和结果的精确

度之间的合理权衡。

１５　模型的主程序流程图
模型主程序的流程如图１所示。完成初始输入

和计算后，模型开始按照流程图运行各子程序。在

规定的模拟时间内，有多个时间步长，每个时间步长

的循环都会执行多次，直到模拟时间结束。对规定

的时间步长，土壤含水率、土壤温度、干空气的平衡

方程通过程序自动求解，从而得到 ３个独立的状态
变量 ｈ、Ｔ、Ｐｇ的连续估算值。

２　模型应用

２１　研究区概况
炮台地处玛纳斯河中下游，属于玛纳斯河流域

下野地灌区，东经 ８５°２０′～８５°４８′，北纬 ４４°４５′～
４４°５８′，属于温带大陆性气候，日照时间长，年平均
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图 １　主程序流程图

Ｆｉｇ．１　Ｆｌｏｗｃｈａｒｔｏｆｍａｉｎｐｒｏｇｒａｍ
　

日照时数达 ２８６４ｈ，大于 １０℃积温为 ３４００℃，无霜
期达 １６０ｄ，年降水量 １４０２ｍｍ，多年平均蒸发量
１７８９２ｍｍ，试验区为典型的内陆性荒漠气候，属于
玛纳斯河下游古老的冲积平原地带，沙丘间为原始

荒地，地下水埋深 ３ｍ左右，土壤质地主要为砂壤
土。

２２　田间试验
田间试验选在炮台试验站（长安大学三结合基

地）的一块裸地，试验地块为 ２ｍ×１ｍ×２ｍ，该地
块远离灌溉地，可视为无干扰的自然状态土壤。场

内设有地下水水位监测井，土壤水分、温度监测点。

地下水位监测传感器为 ＷＩＤＥＰＬＵＳ＿ＣＴ型投入式静
水压力传感器。地下水温度由热敏电阻投入井下测

量。

土壤水分及温度测量采用 ＳＷＲ型传感器，由北
京林业大学赵燕东教授基于驻波原理开发

［２８］
，配有

数据采集控制器。水分传感器埋设于土层 １０、２０、
４０、６０、８０、１２０、１６０、２００ｃｍ深处，温度传感器埋于土
层５、１０、１５、２０、４０、８０、１６０、２００ｃｍ深处，自动获取
每小时的监测数据。对监测土壤采集样品，用于室

内分析土壤含水率、容重以及土壤质地。所有采样

进行３次重复，结果取平均值。实验室土壤质地分
析结果如表１所示。

２３　模型初始条件
模拟期选在夏季多雨期（２０１３年 ６月 １日—

２０１３年８月３１日），模拟周期为 ９２ｄ。模型土柱深
度为２３０ｃｍ，空间不均匀离散，土壤上部４０ｃｍ以内
划分较细，最小土层间距为 ０２５ｃｍ，最大为 １０ｃｍ。
传感器所在位置作为实测土壤含水率、温度观测点。

初始土壤含水率、温度剖面由实测值线性内插或外

延所得。

表 １　土壤剖面粒径分析

Ｔａｂ．１　Ｐａｒｔｉｃｌｅａｎａｌｙｓｉｓｏｆｓｏｉｌｐｒｏｆｉｌｅｓ

土壤

深度／ｃｍ

粘粒

／％

粉粒

／％

砂粒

／％

干容重／

（ｇ·ｃｍ－３）
土壤类型

０～２０ １１４６ １９０４ ６９５ １６６３ 砂质壤土

２０～４０ １１３４ １７７６ ７０９ １７２９ 砂质壤土

４０～６０ ７００ １３３０ ７９７ １５７８ 壤质砂土

６０～８０ ２４３３ １４１７ ６１５ １５９８ 砂质粘壤土

８０～１２０ １３９３ ４２９７ ４３１ １５３５ 壤土

１２０～１６０ １２５１ １３６９ ７３８ １６００ 砂质壤土

１６０～２００ ２０２７ ２１３３ ５８４ １５４２ 砂质粘壤土

２４　模型的气象因子
为了权衡计算效率与结果精度，需要足够小的

时间步长，将土壤水分和温度控制在限定的范围。

因此，输入的气象数据时间间隔需要与每一个时间

步长一致（１～３６００ｓ）。然而，实测气象数据的时间
间隔是１ｈ。这里，应用傅里叶变换法产生连续的气
象驱动数据，通过近似的频域表示气象驱动数据。

图２ａ～２ｆ为模拟期实测和近似的气象数据，分别代表
气温、相对湿度、风速、气压、降水速率和地表温度。

２５　模型边界条件
本试验地为裸地，地表无积水、无径流，地表水

分通量相当于蒸发速率减去降水速率，即

ｑｍ｜ｚ＝０＝Ｅ－ρＬＰ （３３）

式中　Ｅ———蒸发速率，ｋｇ／（ｍ２·ｓ）
Ｐ———降水速率，ｍ／ｓ

考虑空气动力和土壤表面对水汽运移的阻力，

土壤蒸发为
［２９］

Ｅ＝
ρＶＳ－ρＶａ
ｒａ＋ｒｓ

（３４）

式中　ρＶＳ———土壤表面的水汽密度，ｋｇ／ｍ
３

ρＶａ———空气中水汽密度，ｋｇ／ｍ
３

ｒａ———空气阻力，ｓ／ｍ
ｒｓ———土壤表面对水汽的阻力，ｓ／ｍ

不考虑洼地积水及地表径流，式（３３）为土壤水分
传输的上边界条件，土壤空气传输的上边界条件采用

实测气压，而地表温度作为热传输的上边界条件。

根据 ｖａｎｄｅＧｒｉｅｎｄ和 Ｑｗｅ［３０］的研究，空气动力
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图 ２　气象数据随时间的变化
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学阻力 ｒａ和土壤表面对水汽的阻力 ｒｓ为

ｒａ＝
１
ｆ２ (Ｕ ｌｎ

Ｚｍ－ｄ－Ｚｏｍ
Ｚｏｍ

－ψ )ｓｍ

(

·

ｌｎ
Ｚｍ－ｄ－Ｚｏｈ
Ｚｏｈ

－ψ )ｓｈ （３５）

ｒｓ＝ｒｓｌｅ
Ａ（θｍｉｎ－θｓｕｒ） （３６）

式中　ｆ———常数，取值０４１
Ｕ———实测某一高度处的风速，ｍ／ｓ
Ｚｍ———风速测量高度
ｄ———零平面位移，ｍ，对于裸地，取值为０
Ｚｏｍ———动量通量的表面粗糙长度，取值

０００１ｍ
ψｓｍ———动量通量的大气稳定性修正系数
Ｚｏｈ———热通量表面粗糙长度，取值０００１ｍ
ψｓｈ———热通量的大气稳定性修正系数
ｒｓｌ———水分子穿过水表面扩散到空气中的阻

力，取值１０ｓ／ｍ
Ａ———拟合系数，取值３５６３
θｍｉｎ———土壤以潜在速率输送水汽的最小经

验含水率，取值０１５ｍ３／ｍ３

θｓｕｒ———土壤表层含水率
由于模拟期地下水位埋深较浅，在１９７～２２８ｃｍ

之间变动，因此将模型土柱设为 ２３０ｃｍ深。这样既
使土柱底部始终处于饱和状态，又可以减少模型饱

和部分计算量。因此水分运移的下边界条件为变压

力水头边界，水头值由土柱高度（２３０ｃｍ）减去实测
地下水埋深得到；空气传输的下边界条件为饱和土

壤的气压值，即为０；２３０ｃｍ深土壤温度作为热传输
的下边界条件。

非饱和区和饱和区水分运移的驱动力不一致，

模型运行时须判断饱和区和非饱和区的分区界面，

也就是地下水埋深处。因为在地下水埋深处，基质

势为０，因此，在模型程序的空间离散语句中需增加
判断地下水埋深位置的语句（因为地下水埋深是不

断变化的），如果计算出现了基质势为 ０的情况，即
计算深度到达了地下水埋深处或越过了地下水埋深

处，在这种情况下，调整计算深度，重新试算，当计算

深度与地下水埋深一致时，即基质势的计算结果为

０，静水压力势也为 ０，这时的计算深度即为计算时
段的地下水埋深。此埋深以下，水头值等于土柱高

度减去地下水埋深，土层中空气压强为０。
２６　土壤特征参数

土壤水分运移特征参数包括饱和含水率 θｓａｔ、饱

和渗透系数 Ｋｓ、残余含水率 θｒ、土壤孔隙度 ε、土壤
水分特征曲线参数 α和 ｎ。根据表１结果，采用 ｖａｎ
Ｇｅｎｕｃｈｔｅｎ模型［１４］

，利用 ＲＯＳＥＴＴＡ模块［３１］
，获得各

层土壤水分特征参数，孔隙度由试验分析的土壤比重

和容重计算所得。各土层土壤特征参数如表２所示。

表 ２　土壤特征参数

Ｔａｂ．２　Ｐａｒａｍｅｔｅｒｓｆｏｒｓｏｉｌｐｒｏｐｅｒｔｉｅｓ

参数
土壤深度／ｃｍ

０～１０ １０～２０ ２０～４０ ４０～６０ ６０～９０ ９０～１２０ １２０～１６０ １６０～２００
θｒ／（ｃｍ

３·ｃｍ－３） ００４２ ００４２ ００４１ ００４３ ００６２ ００４６ ００４８ ００５８
θｓａｔ／（ｃｍ

３·ｃｍ－３） ０３４５ ０３４５ ０３２０ ０３６２ ０３４８ ０３７２ ０４２５ ０４３０

α／ｍ－１ ００３４ ００３４ ００３６ ００３５ ００２１ ００１１ ００３２ ００１８
ｎ １４２７ １４２７ １３９６ １７７８ １３３４ １５０３ １５１４ １４１３

Ｋｓ／（ｃｍ·ｈ
－１） １０４７ １０４７ ０９５５ ４１６７ ０６７６ ０７０８ １８１９ ０８７１

ｌ ０５ ０５ ０５ ０５ ０５ ０５ ０５ ０５

ε ０３６４ ０３６４ ０３３５ ０３７６ ０３５８ ０３８４ ０４４０ ０４４５

　　土壤热特性参数如表 ３所示，考虑到土壤是由
水或空气、石英、矿物质、有机质等组成的连续介质，

有效热传导系数 λｅｆｆ为
［３２］

λｅｆｆ＝
∑
ｎ

ｉ＝１
ｋｉθｉλｉ

∑
ｎ

ｉ＝１
ｋｉθｉ

（３７）

式中　ｎ———土壤不同组成成分的数量，取值５

θｉ———第 ｉ成分体积分数

λｉ———第 ｉ成分的热传导系数
ｋｉ———第 ｉ成分的平均温度梯度与土壤整体

平均温度梯度之比

ｋｉ＝ [２３ (１＋
λｉ
λ１ )－１ ｇ]ｉ －１

＋

[１３ (１＋
λｉ
λ１ )－１ （１－２ｇｉ ]） －１

（３８）

式中　ｇｉ———第 ｉ成分形状系数，取值如表３所示

其中 ｇ２为
［３３］

ｇ２＝
(００１３＋ ００２２
θｗｉｌｔｉｎｇ

＋０２９８)ε
θＬ （θＬ＜θｗｉｌｔｉｎｇ）

００３５＋０２９８
ε
θＬ （θＬ≥θｗｉｌｔｉｎｇ









 ）

（３９）

式中　θｗｉｌｔｉｎｇ———凋萎含水率
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表 ３　土壤各组成成分的热特性［３２］

Ｔａｂ．３　Ｈｅａｔｐｒｏｐｅｒｔｉｅｓｏｆｓｏｉｌｃｏｎｓｔｉｔｕｅｎｔｓ

组成成分 编码 ｉ 比热容 ｃｉ／（Ｊ·ｃｍ
－３·Ｋ－１） 热传导系数λｉ／（Ｊ·ｃｍ

－１·ｓ－１·Ｋ－１） ｇｉ
水 １ ４１８６ ５７３５×１０－３ ０

气 ２ １２５６×１０－３ ２５×１０－４＋ＬＤａ（ρｖ／Ｔ）｜ｈ 式（３９）

石英 ３ １９２５ ８７９×１０－２ ０１２５

其他矿物质 ４ １９２５ ２９３×１０－２ ０１２５

有机质 ５ ２５１１ ２５１１×１０－２ ０５

图 ３　各层土壤温度的模拟值和实测值

Ｆｉｇ．３　Ｓｉｍｕｌａｔｅｄａｎｄｍｅａｓｕｒｅｄｓｏｉｌｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｏｆｄｉｆｆｅｒｅｎｔｌａｙｅｒｓ
（ａ）５ｃｍ土层　（ｂ）１０ｃｍ土层　（ｃ）２０ｃｍ土层　（ｄ）１６０ｃｍ土层　（ｅ）２００ｃｍ土层

　

３　模型检验

以模拟期实测日平均土壤温度和含水率检验模

型。采用相对均方根误差 ＲＲＭＳＥ和平均相对误差
ＡＶＲＥ评价模型精度

ＲＲＭＳＥ＝

１
Ｎ∑

Ｎ

ｉ＝１
（Ｃｉ－Ｍｉ）槡

２

Ｍｍａｘ－Ｍｍｉｎ
（４０）

ＡＶＲＥ＝∑
Ｎ

ｉ＝１

Ｃｉ
ＭｉＮ

（４１）

式中　Ｎ———观测样本数

Ｃｉ、Ｍｉ———第 ｉ个样本的模拟值、实测值
ＲＲＭＳＥ反映模拟值与实测值的绝对误差的平均

程度，ＲＲＭＳＥ＝０说明计算值与观测值之间完全吻合，
ＲＲＭＳＥ越小说明吻合程度越好；ＡＶＲＥ值越接近于 １，说
明模拟效果越好。本文选择了有代表性的上、下

５层土壤来检验模型。
３１　土壤温度的数值模拟

图３是模拟期土壤温度的模拟值与实测值，可
以看出浅层土壤温度随时间呈波形变化，说明浅层

土壤温度受地表气象因素影响较大。深层土壤温度

随时间缓慢升高。对于浅层土壤，无论是考虑空气
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还是不考虑空气的模拟结果，都与实测值非常吻合，

不考虑空气的模拟结果偏大。１６０ｃｍ深土壤 ２种
模型模拟结果都非常接近实测值。２００ｃｍ深土壤
考虑空气的温度模拟值与实测值更接近，无论哪种

模型，模拟值都比实测值小，原因可能是深部土层受

地下水影响较大。各土层考虑空气影响和不考虑空

气影响的模拟精度评价指标 ＲＲＭＳＥ和 ＡＶＲＥ如表 ４所
示。由表４可以看出，除２００ｃｍ深土壤不考虑空气
影响的模拟值与实测值偏差较大外，其余土层的模

拟精度都可以满足要求，但考虑空气的模拟结果比

不考虑空气精度高。

表 ４　土壤温度和含水率模拟精度对比

Ｔａｂ．４　Ｃｏｍｐａｒｉｓｏｎｏｆｓｉｍｕｌａｔｉｏｎａｃｃｕｒａｃｙｏｆｓｏｉｌｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅａｎｄｓｏｉｌｗａｔｅｒｃｏｎｔｅｎｔ

温度模拟 含水率模拟

土层

深度／ｃｍ

考虑空气 不考虑空气

ＲＲＭＳＥ ＡＶＲＥ ＲＲＭＳＥ ＡＶＲＥ

土层

深度／ｃｍ

考虑空气 不考虑空气

ＲＲＭＳＥ ＡＶＲＥ ＲＲＭＳＥ ＡＶＲＥ
５ ００５５２ １０１６７ ００７８９ １０１６６ １０ ００８７８ ０９５４２ ００８６１ ０９８８０

１０ ００５０７ １０１６０ ００６００ １０１７８ ２０ ００４８６ ０９９３６ ００８８６ １１０５４

２０ ００５８８ １０１５４ ００６３０ １０１６３ ４０ ００７２２ ０９７６７ ０１１５８ １０７７２

１６０ ００４２５ ０９９５２ ００４４３ １００８６ １６０ ００５８９ ０９８７８ ０１２４３ １０３７８

２００ ００４７８ ０９８２４ ０１３３９ ０９５０８ ２００ ００２３４ １０００９ ００８６７ １００５８

图 ４　各层土壤含水率的模拟值和实测值

Ｆｉｇ．４　Ｓｉｍｕｌａｔｅｄａｎｄｍｅａｓｕｒｅｄｓｏｉｌｗａｔｅｒｃｏｎｔｅｎｔｏｆｄｉｆｆｅｒｅｎｔｌａｙｅｒｓ
（ａ）１０ｃｍ土层　（ｂ）２０ｃｍ土层　（ｃ）４０ｃｍ土层　（ｄ）１６０ｃｍ土层　（ｅ）２００ｃｍ土层

　

３２　土壤含水率的数值模拟
图 ４是模拟期土壤含水率的模拟值与实测值。

随时间推移，浅层土壤含水率波动频繁，越往深层，

波动越不明显，模拟期各层土壤含水率总体减小。
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模拟精度评价指标 ＲＲＭＳＥ和 ＡＶＲＥ如表４所示。由图４
和表４可以看出，除２００ｃｍ深土层 ２种模型模拟值
和实测值相近外，其余土层考虑空气的土壤含水率

模拟值几乎都小于未考虑空气的，中间层土壤尤为

明显。这是因为研究时段６—８月为当地降雨期，土
壤内部空气对入渗水流有阻碍作用，因此未考虑空

气的模拟结果偏大。２００ｃｍ处土壤与其他土层不
同，可能受地下水影响，这一深度土壤在平均地下水

埋深２０７ｃｍ左右时，属于支持毛细水带，土壤含水
率大，接近饱和。总体上，土壤含水率的模拟结果较

好，考虑空气影响的模拟结果更接近实测值。

４　结果分析

４１　土壤含水率的剖面分布
土壤含水率作为衡量包气带 饱和带水分的一

个重要状态变量，其剖面分布特征在研究水气运移

机理过程中十分重要。研究期最大日降水量为

９７ｍｍ，为了能清晰展现土壤浅层含水率在降水
前、后的剖面分布，图 ５绘出了 ０～８０ｃｍ深土壤含
水率的剖面分布。图中含水率为日平均含水率，根

据模型的空间离散，浅层 １０ｃｍ深内点据密集。
图５ａ为考虑空气的耦合模型模拟结果，图 ５ｂ为单
相模型结果。图５ａ、５ｂ土壤含水率的剖面分布特征
相似，由浅层向深层都呈倒 Ｓ型。浅层土壤含水率
基本表现为降水后１ｄ＞降水当日 ＞降水后２ｄ＞降
水前１ｄ。由于研究时段蒸发强烈，浅层大约 ３ｃｍ深
内土壤降水当日的含水率相对于其他天最大。对于

９７ｍｍ的日降水量，浅层大约 ２０ｃｍ深以上含水率
变化较明显，说明本次降水入渗深度可以影响到

２０ｃｍ深土壤含水率，而单项模型入渗可以影响到
３０ｃｍ深土壤含水率。对比图５ｂ，图 ５ａ中降水后浅
层土壤含水率增加较小。对耦合模型，０２５ｃｍ深
土壤含水率由降水前 １ｄ的 ００４４８ｃｍ３／ｃｍ３到次
日的 ００５０３ｃｍ３／ｃｍ３；对单相模型，０２５ｃｍ深土
壤含水率由降水前 １ｄ的 ００４４５ｃｍ３／ｃｍ３到次日
的 ００５３８ｃｍ３／ｃｍ３。由此说明降水后不考虑空气
的单相模型模拟的含水率比耦合模型结果偏大。

这与前人研究的结论一致，考虑空气影响使入渗

速率偏小，入渗后土壤含水率增量偏小，进而影响

入渗深度。

图 ５　单次降水前后土壤含水率剖面分布

Ｆｉｇ．５　Ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｏｆｗａｔｅｒｃｏｎｔｅｎｔｐｒｏｆｉｌｅｂｅｆｏｒｅａｎｄａｆｔｅｒａｓｉｎｇｌｅｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ
（ａ）耦合模型结果　（ｂ）单相模型结果

　
４２　气压对蒸发的影响

观测期，６月１９日降水量最大，达 ９７ｍｍ。以
６月１９日和 ２０日水、气耦合模型及单相模型模拟
的土壤蒸发速率分析气压对蒸发的影响，如图 ６所
示。图中２种模拟结果相差不大，在降水当日考虑
空气对流影响的平均土壤蒸发速率比不考虑空气的

平均值仅增加 ７７％；在降水后 １ｄ，不考虑空气影
响的模型导致蒸发速率比考虑空气的结果小

３１９％。降水发生时及发生后短时间内，气压梯度

变化较大，影响空气的对流传输，因此考虑气压影响

的土壤蒸发速率比不考虑气压时大。

图７显示了模拟期２种模型的土壤水分日蒸发
量结果。由图７可知，２种模型模拟结果相差不大。
经计算，模拟期考虑空气模拟的总土壤水分蒸发量

为４００３５ｍｍ，不考虑空气模拟的总土壤水分蒸发
量为３９９９１ｍｍ。分别对２种模型进行水量平衡分
析，模拟期降水量为７９６ｍｍ，考虑空气的耦合模型
土壤水分减少 １５８３８ｍｍ，土壤底部水分交换量
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图 ６　降水当日及第 ２天土壤蒸发速率的模拟结果

Ｆｉｇ．６　Ｓｉｍｕｌａｔｉｏｎｒｅｓｕｌｔｏｆｓｏｉｌｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎｒａｔｅｉｎｔｈｅｒａｉｎ

ｄａｙａｎｄｔｈｅｄａｙｒｉｇｈｔａｆｔｅｒｔｈｅｒａｉｎｆａｌｌｅｖｅｎｔ
　
　　

１５５２１ｍｍ，根据水量平衡分析可得土壤水分蒸发
量为３９３１９ｍｍ，与土壤水分蒸发量模拟结果相差
１７９％；不考虑空气的单相模型土壤水分减少
１２２２７ｍｍ，土壤底部水分交换量为 １４３４３ｍｍ，根
据水量平衡计算的土壤水分蒸发量为 ３４５３ｍｍ，与
模拟结果相差１３６６％。说明考虑空气影响的耦合
模型模拟结果更可靠。

５　结论

（１）模型能够较好地模拟各土层含水率和温度
的变化，可以反映实测值的变化规律，模拟结果及精

度评价指标显示，考虑空气影响的模型模拟结果精

度更高。

图 ７　模拟期 ２种模型的日蒸发量结果

Ｆｉｇ．７　Ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎｏｆｔｗｏｍｏｄｅｌｓｄｕｒｉｎｇｓｉｍｕｌａｔｉｏｎｐｅｒｉｏｄ
　
　　（２）对于９７ｍｍ的日降水量，耦合模型入渗深
度可影响到２０ｃｍ深土壤含水率，而单相模型可影
响到３０ｃｍ深左右。降水后，耦合模型浅层土壤含
水率的增量小于单相模型，降水后不考虑空气的单

相模型的含水率模拟结果比耦合模型偏大。

（３）由于降水发生时及发生后短时间内气压梯
度变化较大，进而影响空气的对流传输，考虑气压影

响的土壤水分蒸发速率比不考虑气压时大。２种模
型模拟期土壤水分总蒸发量相差不大。根据实测资

料进行水量平衡分析，对比蒸发量的计算值与模拟

值，发现考虑空气影响的耦合模型模拟结果更可靠。

综上，为了准确描述研究区土壤水分运移模式，有必

要考虑空气的影响。
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