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摘　要　对土壤中热和水分迁移过程进行了数值模拟及实验验证。理论上, 通过对土壤内热和水

分迁移机理分析, 根据质量守恒和能量守恒原理, 建立了土壤非饱和区热和水分迁移的理论模

型。并对大气对流条件下土壤内热和水分迁移进行了数值模拟。实验上, 对大气对流环境条件下

土壤内热、水分迁移过程进行了研究。通过数值计算和实验测量, 获得了不同大气对流速度作用

下土壤中温度、含水率分布。
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作为典型多孔介质的土壤, 其非饱和区热和水分迁移特性的研究, 对农业生产、水资源

的调控、地下水污染的预测控制, 以及地下储能等都具有重要的意义。土壤非饱和区热和水

分迁移由于受土壤结构、地下水位、温度梯度及地表情况的影响, 因而其迁移过程变得十分

复杂。对土壤非饱和区热湿迁移的研究提出非等温水分迁移理论[ 1 ] , 在非等温水分迁移的基

础上的非等温水分迁移的滞后[ 2 ] , 综合考虑温度场、湿度场及压力场的相互间影响, 利用表

征体元建立的非饱和区热湿迁移的理论模型[ 3 ] , 土壤非饱和区两相流动的模型[ 5, 6 ]。以上理

论虽然十分严密, 但对土壤非饱和区在自然环境条件下的影响缺少全面描述。本文将从理论

和实验上探索自然环境条件下土壤非饱和区热和水分迁移过程。

1　土壤非饱和区热和水分迁移的数学模型

由于土壤内热和水分迁移受很多因素的影响, 因而其传热过程除了导热外, 还有对流、

辐射和相变。而与之耦合的湿迁移过程除扩散外, 还有对流传质、吸附与脱附作用, 以及毛细

作用引起的滞后现象等。为简化理论分析, 作以下基本假定: 1) 在含水率与水分迁移势关系

上, 不考虑毛细滞后现象; 2) 土壤中固体结构不发生变形, 且无化学反应和电传导; 3) 土壤

中多孔介质为均匀介质且各向同性; 4) 水在土壤中为纯水, 不考虑沸腾与冻结现象; 5) 土

壤中土层与水分之间存在局部热平衡, 不考虑辐射换热。

土壤非饱和区分为三个不同的传热传质区域, 即土壤干区、土壤非饱和蒸发区和土壤非

饱和湿区。在土壤干区, 水蒸气的对流和扩散是水分迁移的主要机制; 在土壤非饱和蒸发区,
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水分迁移经历液相—气相—液相的多次转变, 水分迁移机制主要是液态水和水蒸气的扩散

和对流; 而在土壤非饱和湿区, 水分迁移机制是液态水的扩散及少量水蒸气扩散。尽管在土

壤非饱和区水分迁移机制有所侧重和不同, 但仍可用统一数学模型来描述。

在上述假定下, 通过对土壤各相迁移机理的分析, 并根据质量守恒和能量守恒定律, 可

导出土壤内热和水分迁移方程。

1. 1　质量迁移方程

土壤中的质量迁移是由液态水、水蒸气和空气三者共同完成的, 它们的质量迁移通量

(即单位面积质量流量)分别为 J
_

L、J
_

V 和 J
_

a。

11111　液态水质迁移通量

液态水质迁移包括对流传质和表面扩散两种迁移机制, 其迁移通量为

　　　　　　　　J
_

L = - Κm ý Η- Κ" ý T + ΘL K g
_

(1)

其中, Κm = ΘLD ΗL = ΘL K
57
5Η; Κ" = ΘL (D TL + D TD ) = ΘL (K

57
5T

+
3. 58×10- 6

ΘL T
)

式中　ΘL、Η, T ——分别为液态水密度、含水率和土壤温度; 　D ΗL , D TL , D TD ——分别为等温

质扩散系数 (即含水率梯度下扩散系数)、热质扩散系数 (即温度梯度下质扩散系数) 和非等

温表面吸附- 解吸扩散系数; 　K ——水力传导系数; 　7 ——非饱和土壤土水势。

11112　水蒸气质迁移通量

水蒸气质迁移机制有对流传质、分子扩散和 Knudsen 扩散。故水蒸气的质迁移通量为

J
_

V = - ΚP ý P V (2)

其中, ΚP =
D eP

R V T (P - P V )
式中　P , P V ——分别为总压力和水蒸气分压力; 　D e——水蒸气等效扩散系数, 其表达式为

D e = (D atm õD kn) ö(D atm + D kn)

式中　D atm ,D kn分别为分子扩散系数和 Knudsen 扩散系数。其表达式为[ 7, 8 ]

D atm = 4. 942×10- 4ΕT
1. 5ö(Pf 0) ; 　　D kn=

8Ε2

3f 0S g
(
2R V T
ΠM V

) 0. 5

式中　Ε——非饱和土壤的孔隙率; 　f 0——曲折因子; 　S g——表征体积元比表面积; 　

M V ——水蒸气分子量; 　R V ——水蒸气的气体常数。

11113　空气质迁移通量

由于在土壤非饱和区可不考虑与环境之间的空气宏观对流, 所以与大气环境空气质交

换量为零, 且多孔介质内空气质流与水蒸气质流相比很少, 可忽略不计[ 9 ] , 故空气的质迁移

通量为　J
_

a= 0
_

11114　质量守恒方程

土壤多孔介质中整个水分迁移包含了液态水的迁移和水蒸气迁移两部分, 于是可得到

土壤中水分迁移守恒方程为

5[ΘL Η+ ΘV (Ε- Η) ]ö5t = - ý õ (J
_

L + J
_

V ) (3)

式中　t——时间。

112　能量迁移守恒方程

土壤内部的能量迁移分别为液相、水蒸气和空气的质量迁移和热传导以及固体骨架的
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热传导引起的, 其热流通量 (即热流密度)J
_

q 为

J
_

q = - Κe õ ý T + J
_

L CL T + J
_

V (C PV T + H C ) + J
_

aC P aT (4)

式中　Κe、C、H C——分别等效导热系数、比热容和水蒸气汽化潜热; 下角L、PV 、P a——分

别代表液态水、总压下水蒸气、总压下空气。且有

Κe= ΚS (1- Ε) + ΚL Η+ Κg (Ε- Η)式中下标 S、L 和 g 分别代表固体骨架、液态水和气相。

将方程 (1)、(2)和 J
_

a= 0
_

代入方程 (4)得

J
_

q = - Κap p ý T - Κm CL T ý Η- ΚP (H C + C PV T ) ý P V + ΘL CL K T g
_

(5)

　　对于土壤非饱和区土壤2水2空气整个系统, 由于水分蒸发或水蒸气冷凝不改变体系焓

值, 因而对整个微元体中单位体积的焓增率应等于总热流通量的散度, 即能量迁移守恒方程

为

5[Θs (1- Ε)C sT + ΘL ΗCL T + Θv (Ε- Η) (C PV + H C ) + Θa (Ε- Η)C P aT ]ö5t= - ý ·J
_

q (6)

对于土壤内水蒸气分压力, 可表示为[ 9 ]

P V = P sa texp (g 7 öR V T ) (7)

式中　P sat——水蒸气的饱合水压力。

113　土壤表面的传热传质

由于大气与土壤表面存在温度和湿度差, 加上气体对流以及太阳辐射等, 实际边界上传

热传质过程很复杂。下面分别对传热传质过程进行分析。

11311　传热分析

在太阳辐射、大气对流等环境条件下, 土壤表面与大气环境之间交换热量主要有对流换

热、辐射热和相变传热。设土壤表面与大气环境的温度分别为 T w 和 T f。砂土表面的发射率

为 Εm , 太阳及大气辐射到土壤表面上的能量为 R rad , 则大气与土壤表面上交换的总热流密度

qsw r
[ 10 ]为

qsw r = a (T f - T w ) + R rad - Εm ΡbT
4
w - E sH cΘL (8)

于是, 地表面与大气热交换边界条件为

- (J
_

L H c + J
_

q) k
_

û z = 0 = a (T f - T w ) + R rad - Εm ΡbT
4
w - E sΘL H c (9)

式中　E s, H c——分别为土壤表面水分蒸发 (或凝结)率和汽化潜热; 　Α——对流换热系数。

11312　传质分析

在大气对流环境条件下, 土壤表面对流传质边界条件为

- (J
_

L + J
_

V ) õ k
_

û Z = 0 = - Β[Θv (T w ) - Θv (T f ) ] (10)

式中　Β、Θv (T w )、Θv (T f ) ——分别为土壤表面对流传质系数、大气中绝对湿度和土壤表面绝

对湿度; 　k
_

——土壤表面指向大气的单位向量。

11313　初始条件

在初始阶段, 一维土柱中含水率 Η、水蒸气分压力 P V 和温度 T 仅是坐标的函数, 即

　　　　　　　Ηt= 0= Η; 　P V öt= 0= P V ; 　T t= 0= T

11314　边界条件

在土壤非饱和区与饱和区相接处的边界条件为
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　　　　　　　ΗZ = - L = Ε; 　P V öZ = - L = P sa töZ = 2L ; 　P Z = - L = T

2　方程离散化

采用有限差分法, 对所建立的含水率、水蒸气分压力和温度进行离散, 可得到以下通用

形式

A P Á n+ 1
i, j = A E Á n+ 1

i+ 1, j + A W Á n+ 1
i- 1 + B i, j (11)

可见上式系数构成一个三对角矩阵。在系数确定后, 方程可用 TDM A 法直接求解。但由于

系数是非线性变量, 故需要对系数进行迭代求解, 待每一时间步进内系数迭代稳定后, 再直

接求解。所以, 需将迭代法与 TDM A 结合起来求解。在迭代过程中由于系数的非线性及源

项的复杂性, 故只有采用欠松弛迭代, 才能避免发散。

1. 风机　2. 风洞　3. 冷却段　4. 加热段

5. 加湿段　6. 测量段　7. 可调温红外灯　8. 土壤柱

9. 温、湿度传感器　10. 恒水补水器

11. 计算机　12. 7010ö7066 采集装置

13. 热球风速仪　14. 温度控制装置

图 1　实验装置示意图

F ig. 1　Schetch m ap of experim ental installat ion

3　实验研究

311　实验装置

实验是在室内可控条件下模拟进行的, 实验

系统见图 1。整个系统由风洞、土柱实验段加热冷

却段、加湿段、辐射装置以及测试装置等组成。风

量调节采用调节阀调节, 加热部分由 4 组 115 kW

镍铬电阻丝构成, 用调压器调节电加热量。土柱试

验装置中试验土柱高 1 m , 直径为 0115 m。

土柱四周是绝热的, 土柱内装有 013 mm 均匀

沙土; 土柱水位由机械恒水位补水器控制。风洞中

流速由QD F22A 型热球风速仪测量, 气流温、湿度

由干湿球温度计测量。测量土壤内温度的传感器

为直径 012 mm 的镍铬—镍硅热电偶, 热电偶的热

电信号由微机上 12 位A öD , D öA 板采集; 土壤内

含水率测量采用脉冲电导法, 测湿脉冲电导式传感器的脉冲电阻值由 7010ö7066 数字采集

装置采集; 土壤水的蒸发量采用机械恒水位补水器测量。

表 1　试验工况及环境条件

T ab. 1　T he differen t condit ions fo r each test

工况
土壤初始
温　　度

T 0ö℃

流动空气
速　　度
vöm·s- 1

流动空气
温　　度

T ö℃

流动空气
湿　　度

ö%

5 20 1155 36 30

6 20 1155 47 28

7 2011 2150 36 30

8 2012 3150 36 30

312　实验方法

选用平均粒径为 013 mm 左右的沙

土, 模拟大气对流环境条件下土壤中热和

水分迁移过程。模拟大气对流环境条件下

土壤中热湿迁移过程。模拟实验分 8 组进

行, 选择典型的 4 组 (即工况 5～ 8) 进行分

析, 实验中除观测模拟的气象要素及大气

环境变化外, 重点测量土壤中温度、含水率

和土壤水蒸发量, 并以此分析大气对土壤

中热水分迁移的影响。4 组实验的环境参数: 沙土平均粒径为 0. 3 mm、干容重 1. 713 töm 3、

孔隙率 0. 36, 地下水位埋深 0. 19 m , 其它参数见表 1。
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4　结果与讨论

411　温度场

在相同的环境条件下, 对应的大气对流速度对土壤内及表面温度分布会产生一定的影

响, 一定的空气流速和温度下土壤内温度变化的试验结果表明: 由于对流换热, 土壤表面温

度会很快升高, 随着土壤表面温度升高, 土壤表面与环境对流换热量减少, 同时土壤表面向

土壤内部的传热量增大, 这样导致土壤表面温度逐渐趋向于一固定值而内部温度则继续升

高。对一定的环境温度, 当大气气流速度在一定的范围内, 气流速度对土壤表面及内部影响

在初始较短时间内影响较大, 这是由于在初始时间内由于不同的大气对流速度导致大气与

图 2　大气对流条件下土壤内含水率变化

(土壤内初始温度为 20 ℃)

F ig. 2　T he varia t ions of so il mo istu re

con ten t w ith air convection

(20 ℃ th resho ld temperatu re of so il)

土壤表面换热强度不同, 因而土壤表面温度升高速

度不同, 在数小时后, 工况 8 由于对流速度大, 其表

面温度比工况 5 高。而土壤表面温度趋于一稳定值

后, 不同的大气对流速度对土壤内部温度分布影响

很小。另外, 从工况 5 和工况 6 的试验结果可以看

出, 对一定的对流速度, 环境温度对土壤表面及内

部温度影响很大。显然, 环境温度对土壤内部温度

的影响大于气流速度的影响。

412　含水率分布

在地下水位一定时, 土壤含水率变化与环境空

气对流速度有密切的关系。图 2 示出了地下水位为

0119 m 时沙土内含水率在大气对流条件下变化曲

线的理论计算值和实验值。从图中可以看出, 大气

对流速度愈大, 含水率变化愈快。另外, 从图中可以

看出, 尽管工况 6 比工况 8 对流空气的温度高, 但

由于工况 8 流动空气对流速度大于工况 6, 工况 8

在相同的时间内土壤含水率的减少比工况 6 快, 说

明在一定的环境温度和大气对流速度范围内, 大气

对流速度对含水率的影响比气温的影响大。

5　结束语

1) 本文建立了土壤非饱和区热湿迁移的物理

模型, 物理概念明确且便于数值求解。该模型适用

于各类沙土和壤土内热和水分迁移过程的模拟和

分析。

2) 在大气对流环境条件下, 对一定的大气对

流速度和对流空气温度, 对流空气温度对土壤表面及内部温度影响大于气流速度的影响。

3) 在一定的大气对流速度和对流空气温度范围内, 大气对流速度对土壤内含水率分布

的影响大于对流空气温度的影响。
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4) 试验装置可模拟各种工况的试验。试验结果与数值模拟结果有较好的吻合, 从而验

证了理论模型的正确性。
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Num er ica l Sim ula tion of Hea t and W a ter Tran sfer

in Un sa tura ted So il W ith A ir Convection
C he n Zhe nq ia n　　S hiM inghe ng

(S ou theast U n iversity , N anj ing )

Abstract　Coup led hea t and w ater t ran sfer in un sa tu ra ted so il w as stud ied bo th theo ret i2
ca lly and experim en ta lly. Based on analyzing the m echan ism of hea t and w ater t ran sfer in

un sa tu ra ted so il, and the con serva t ion p rincip les of m ass and energy, the theo ret ica lm odel

of hea t and w ater m igra t ion in un sa tu ra ted so il w as estab lished. N um erica l sim u la t ion w as

carried ou t fo r one dim en siona l hea t and w ater m igra t ion by air convect ion. Experim en ta l

invest iga t ion of hea t and w ater t ran sfer of sandy so il w ith a ir convect ion w as done. T he

tem pera tu re, vo lum etric w ater con ten t and w ater tab le evapo ra t ion streng th in varied a ir

convect ion velocity w ere ob ta ined by m ean s of num erica l sim u la t ion and experim en ta lm ea2
su rem en t.

Key words　a ir convect ion, 　hea t, 　w ater, 　so il, 　num erica l sim u la t ion
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