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    摘  要：建立了雪层中水、热耦合迁移模型，利用该模型分析了水、热、溶质交换的复杂的物理
过程及雪层对土壤表面能量传输、水分迁移的影响，可用于预测冻融期积雪层的物理变化过程及雪
层对土壤水热状况的影响。
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    在我国北方大部分地区，季节性冻融期土壤表
层常覆盖有一定厚度的积雪，积雪层有时可延续2

～3  个月。雪的存在犹如一床大棉被，将大地严严

实实地封存起来，对下伏土壤中热量的传输具有很

大影响。积雪消融后，融雪水向下入渗，对土层的水
量平衡产生作用。同时，积雪本身也在进行着一系

列物理的积累、压密、消融等变化过程，其中的水、热

迁移是一个重要的物理过程。为了更好地体现水、

热、溶质交换的复杂的物理过程，预测冻融期大田土
壤水热状况，建立了雪层中水、热耦合迁移模型，该

模型包括了积雪层中的净辐射、潜热和显热、降雨引

起的热迁移以及雪层内热储量的变化，并分析了雪

层的加厚及压密规律、融雪水在雪中的运动及下渗
规律。在该模型描述的系统中，积雪层厚度随降雪

和融化而变化，所以模型中的雪层是一个动力学组

分。雪层中能量和水分输入是由上部边界即地表附

近（距地表大约 2  m范围内的气象条件）  及底部边
界即土壤条件决定的，上、下边界决定了雪层内部的

动力作用过程。该模型由3  部分组成，即雪层中能

量平衡方程、水量平衡方程和边界条件。

l  积雪层内的能量平衡
1  .1  雪层内的能量平衡方程

    根据能量平衡原理，在垂向一维条件下，雪层中

每个节点的能量平衡方程必须满足如下条件，即进
入每一层的净能量通量等于雪层内温度的变化。对

于积雪内的一个无限薄层来说，描述能量平衡的二

阶偏微分方程为

    塑 一
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    以上各项 中的变量为 ：z从地 表计算 的雪层厚

度 ，m；k 雪 层 的 热 导 率 ，W/m .℃；0  雪 层 的温

度 ，℃；  H。升华潜热 ，2 835 kJ/kg； ur融化潜热，335

kJ/kg；q。.水汽传输通量 ，kg/mz  .  s；ID，，雪层中冰的

密度 .kg/m3  ；  f冰的 比热 ，J/kg.℃；f时间 ，s；  阳液

态水密度 .1  000  kg/m3  ；  cp。雪 中液 态水 的体积分

数 ；Pv雪层 中的水汽密度 ，kg/m3

    式（  1）  中的热迁移机理包括热传导和水汽迁移 。

能量储存项包括温度增加和融化潜热 。液态水引起

的热对流在雪层水量平衡的计算中加以考虑 。

1.2  方程中各项的确定

1.2.1  热传导

    雪层 内能量传导的主要机理是冰晶之间和冰晶

内部的热传导。许 多研 究者的实验研究结果表明，

尽管雪晶体的几何形状 对热传导有影响 ，但雪 的热

传 导主要与其密度有关，其关系式为¨
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    是，p—  a，p +b.，p（rosp/pi）  c.p.

式 中，n，。  ，6。。和 C，。为经验系数 ，其余符号同前 。

1.2.2  源（  汇）项

    能量方程 中的源 （  汇 ）  项 是指 雪层 内吸收 的能

量 ，包括积雪吸收的短波辐射和长波辐射。

1.2.3  比热

    雪层吸收的能量必将 引起雪层内温 度的变化。

雪的体积比热可根据雪的密度 p，，和冰的 比热 f.计

量 ，冰的比热 f.为绝对温度的函数

    f.： 92. 96+ 7.73T.

    根据 I。ist（ 1951）  的研 究结果 ，当温度 变化在 0

～- 80℃内时 ，由以上经验方程计算 的比热 在 4  J/

kg.℃之内。

1.2.4  融化潜热

    当雪层处于 0℃时，雪 层吸收能 量必将 引起冰

的融化。计算过程中假定雪层的含冰率在计算时间

步长内是恒定的 ，该时段 内的实际融化量将在该时

段末根据雪层 中质量 、能量平衡原理进行调整。

1.2.5  升华潜热

    升华传导 的潜热是在温度梯度作用 下 ，水汽通

过雪层传导 的结果。假定雪层中的水汽密度等于作

用于冰上的水汽密度 ，那么它 只是温度 的函数 。雪

层的暖端水汽密度大 ，于是向冷端扩散 ，由于水汽过

饱和 .所以升华出现 ，同时释放潜热。冰的水汽密度

与由冰点降低方程决定的水 的水汽密度有关 ，即

    ，    ，    FmwI.q-l
    lD m-一 ID mexp[—RT l。

式 中：mw为水的分子质量（0.018  kg/mol  ）  ；R为通

用气体常数 ，8. 314 3 J/mol  .K； Pm为水 的饱和水

汽密度 .kg/m3  ，由 Campbell  给 出的 近似经验 表达

式确定心1
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    通过雪层 的水汽通量可由下式计算

    q。.=D警 .
    （Iz

式 中.D为水汽在雪 中的有效扩散 系数 ，其值 随温度

而变化 ，即

    n  n  101 300，  丁  、”-I
    p    、273. 16/

的有效扩散系数 ；户为大 气压 ，Pa  ；  ”。为经验 指数。

雪层中小薄层 的升华净潜热等于水汽密度的增量减

去该层 的净水汽传导。

2  雪层中的水量平衡方程
    根据能量平 衡计算液态水 含量变化时 ，每个积

雪层的密度 和含 冰率 为常 数 。若 在计算 时 间步长

内，液态水含量减少 ，即部分 液态水冻结 ，那么该层

密度将增加 ；若液态水量增加 ，则该层厚度减小。若

整个计算雪层全部融化 了，那 么融 水将迂 回流 出雪

层 ，流出量用衰减系数确定 ，此时需对雪层 的密度作

进一步调整。

2.1  雪层中液态水的出流量

    由于毛细力 的存在 ，雪层 中总是持有一 定数量

的液态水。雪的持水量（w。）可 由下式计算 ：
    一‘_    ___̂
tU。一  Wrm.。+  （tU。。、。。- w。。.n）  .丝 - lO，p  ，（，OSp<  pr）.
    胁    ‘    ‘

式 中：Wrmi。为雪层的最小持水量 ，压实雪层具有较小

的持水量 ；  w。。。。为雪 的最 大持 水量 ；  风 为压 实雪层

之上雪 的密度 ，kg/m3。

    雪 的渗透性变化非常大 ，且不易确定 。因此 ，当

雪层中液态水超 出其本身持水量 （让，。）之后 ，多余的

液态水将缓慢 从雪层 中排 出。对厚度 为 c，。的雪 层

来说 ，液态水排 出的最长时间为 .]

    twm。。= tu[1 - exp（-0. 0254。，，/JD。，）  j.

式中：f̈ 为最大允许滞后时间 h.实际液 态水 的出流

时间取决 于雪 层 中 的剩 余 水量 （超 出持 水量 的部

分）  ，并可 由下式确定

  lOOtL2̂  +  11

式中 ：̂  为剩余水 量深度 ，m； ti.：，为经验 系数 ，cm叫.

雪层 出流量由下式计算
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式中：h，.为雪层中滞后的剩余水量的深度 m  ；W。为

储存的剩余水量 ，m  ；C¨和 Cl.，为经验系数。

2.2  雪层的密度变化

    由于雪的压实 、下沉及其 中水汽迁移等作用 ，雪

的密度不再是常数 ，而是 时间的 函数 。雪 的压密是

由于上覆雪层的增 厚而 引起的 ，雪 的下沉是气候 条

件变化引起雪的结 构变 化的结果 ，而水汽 由较高温

度区向较低温度区的迁移则是雪层 中温度梯度直接

作用的结果。

2.2.1  雪层的压密作 用

    描述雪在荷载作用下变形速率的基本方程为

    一L2&一竺坐.    （2）
    m  疗，    u

式 中，ml为上覆雪层 质量 （  用 与水相 对应 的厘 米数
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表示 ）  ；  v为雪的粘滞 系数 cm/h，它的值随雪 的温度

和密度而变化 ，其 函数关系为 j̈

    V一 声 exp[-o.080+  Czp.，/PI].    （3）
    o l

式 中：C；为单 位时间 内，在与水相 当的单位厚度雪

层 的作用下 ，雪 的密度 的变化 ；C。为经验系数 ，（Cz

≈21.O）  ；口为摄氏温度 。

    将式 （3）代人式（2）  ，得

    1 aw。l，  p    广，、.。。  p  ，-]
    p*D  df    ⋯ ‘’

内与施加荷载相对应 的雪层的密度的增量 。

2.2.2  雪的下沉

    降雪后 ，水分子向着新雪层运动到冰晶表面 ，经

过所谓的变质作用改变 了冰晶的形状 。根据热力学

观点 ，冰晶向着减小表 面积与体积之 比的最小 自由

能方向运动 。新降雪 的晶体通常具有较大的比表面

积 。变质作用将雪 的星形状 晶体变为圆形 ，在此过

程 中，雪下沉 ，体积减小并伴随密度增加。在降雪后

的早期阶段 ，这种作 用更 为显 著。雪的这种变化将

一直进行到雪 的 密度 达 到稳定值 150 kg/m3  时 为

止 。Anderson（1976）  建 立 了如下 由于下 沉而引起

的雪层密度变化的关系式

    1刁卫，p-

    P-pat

  f C3 exp（C.，O）  ，    IDⅧ< Pd  ；
  J    广    一 一

  [ C3 exp（c1 T） exp[-  46 （，o.p  -Pd）]， Psp> Pd.

式 中，C。为雪层温度为 0℃ ，雪层密度小于 Pd时，雪

的下沉速率 ；C..为经验系数 。

    液态水 的存在将增加下沉速率 ，所 以当雪中存

在液态水时 ，下沉率 的计算 还需乘 以一个大于等于

1.0的因子 C5.

3  雪层的大气边界条件
    雪层的上边界条件是雪 、气交界面，雪层中水热

特性主要是由上边界控制的。进入雪层的太阳辐射

是影响雪层 动态特征的主要能源。投射在地表的总

太阳辐射（S.）  由直射 （S.，）  和散射 （Sd）两部 分组成。

直射和散射 的吸收 和传导方式 有很 大差异 ，需要分

别确定 。

3.1  进入到雪层中的太 阳辐射

    由于雪层 中冰晶的多次反射和散射 ，投射到积

雪的绝大部 分太阳辐射都返回到大气 。在雪层厚度

较大的地方 ，进入到积雪 中的净太 阳辐射绝大部分

被顶部雪层吸收，下部吸收的较少。在雪层比较薄

的地方，净辐射除被雪吸收外，还有部分辐射穿过雪

层进入下伏土层并由土壤吸收。

    进入到雪层中的净辐射主要取决于投射到地表

的太阳辐射及雪的反射率，由下式计算

    So一 （S，- Sd）（1 -a，。）.

式中，S。，地表的净短波辐射通量，W/m2  ；  口，。积雪反

射率，其值取决于雪的颗粒大小、密度、太阳照射角

度和雪层厚度。我国北方地区雪层厚度通常较小。

如果地表平坦，雪层覆盖均匀，则薄雪层的反射系数

可由下式计算

    a，  一 ！-  T（  l  -  yj/2
    一”    【  + T（l-  y）/2 ’

式中 ，

    o/1  -a。p、
    Il+a，pJ

    一，.，  广1    l （l-a    1、]
    L  ⋯  ～z JlL
    （l-a    、
    I  Z    /

为辐射穿过积雪时的消光系数 。在深度为 Z处 ，净

太阳辐射通量可表述 为

    S：一 Soe-u

式中辐射穿过积雪时的消光系数 由下式计算‘1]_。

    v= C，，（lD。/p）酊 }.

式中 ，C.，为经验系数 。

3.2  雪  层的长波辐射

    大气和雪层之间的净长波辐射交换是能量平衡

的一个重要组成部分 ，由大气放 出的长波辐射 可由

Stefan-Boltzman定律计算

    L。=  e。aT"  .

式 中：￡。为大气 辐射率 ；  d为 stefan-Bol  tzman常数 ，

5. 669 7  ×  10-8.

    晴朗天空大气的辐射率由下式计算‘3]

    ￡。一 1 - ate-"口：

式 中：以 为摄氏气温 ；  以 和 6.为计算 晴朗天空辐射

率的经验系数 ，分别 为 0. 261  和 7.77  ×  10一‘  ℃-2.

    阴天 的辐射率 接近 于 1.因此 多云天气 的辐射

率在晴朗天空辐射率 和 1  之间变化 ，其值取决于云

的覆盖率 C，即‘‘  3

    一4AO，
    ～    ～    \    ”    J    口 。  .

式 中，凹 是气温和云的本底温度之差 。假定对某 天
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而言，云的覆盖率为常数，则 C可根据总短波传导

系数K估算‘2]  。即
    C  一2.4 - 4K.

晴朗天空的K>O.6，而完全被云覆盖时K<O. 35.

    在雪表面的净长波辐射通量取决于从大气吸收
的辐射通量和地表的辐射。假定长波吸收率等于辐

射率，则积雪的净辐射为

    L”一￡。p（L。一aT4  ）.
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The Coupled Numerical Model of Water

   and Heat Transfer in Snow Layer

    XING Shu-yan ，ZHENG Xiu-qing
    -    -  一

（College D/1Civil  & Environtnental Engineering  fJ-，‘TUT，丁aiyuan 030024，China）

     Abstract：This paper constituted the model of coupled water and heat transfer in snow layer.

The model described the physics process of water，heat and solute exchange，and the influences of

snow layer on energy transfer and moisture mi  gration of overlyi  ng soil. It can be used for estima-

ting the physics variety process of snow layer during winter and spring and its influence on farm-

land.

     Key words：snow layer；  coupled transfer of water and heat  ； numerical model
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