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地下水作用下土壤水蓄量变化及其
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摘要： 将基于数值积分的土壤水平衡计算与稳态蒸发通量解析解相耦合，提出一种逼近 Ｒｉｃｈａｒｄｓ
方程的迭代计算模型，分析不同地下水位下土壤水蓄量变化及其对土壤水蒸发量和潜水蒸发量的

影响。 采用 Ｈｙｄｒｕｓ⁃１Ｄ 模型对迭代模型进行对比验证，并将模型应用于安徽五道沟实验站地下水

埋深分别为 ０􀆰 ４ ｍ、０􀆰 ６ ｍ 和 １􀆰 ５ ｍ 的 ３ 个蒸渗仪的土壤水蓄量变化及蒸发通量的模拟。 结果表明，
迭代模型具有较高的计算精度，能较好地模拟受地下水位以上毛细管力作用的土壤水蓄量动态过

程及蒸发通量，还能反演不同地下水埋深下的土壤渗透系数和孔径分布系数。
关键词： Ｒｉｃｈａｒｄｓ 方程；土壤水稳定状态；土壤水蓄量；土壤水蒸发；潜水蒸发
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土壤蒸发和潜水蒸发通量估算是水文循环的重要环节，也是水资源评价的重要内容。 土壤水分运动以

及蓄量变化是蒸发通量计算的核心，理论上可采用 Ｒｉｃｈａｒｄｓ 运动方程［１］推求，如目前常使用的 Ｈｙｄｒｕｓ⁃１Ｄ 模

型［２］、ＦＥＦＬＯＷ 模型［３］和 ＳＵＴＲＡ 模型［４］等。 该类模型采用有限差分或有限元方法对 Ｒｉｃｈａｒｄｓ 方程进行求

解，容易因时空分辨率选择不恰当而不收敛，且在流域尺度上计算耗时长。 采用特定边界条件或简化土壤水

动力方程推求水通量的解析解和半经验模型，因计算简单而得到广泛使用。 如 Ｇａｒｄｎｅｒ［５］、Ｅａｇｌｅｓｏｎ［６］ 以及

Ｆａｍｉｇｌｉｅｔｔｉ 等［７］给出的土壤水运动上边界基质势无穷大情形下的稳态潜水蒸发量计算公式；Ｗａｒｒｉｃｋ［８］、
Ｓａｌｖｕｃｃｉ［９］以及 Ｓａｄｅｇｈｉ 等［１０］给出的任意稳态蒸发量情况下土壤剖面基质势及含水量分布；雷志栋等［１１］ 和

唐海行等［１２］基于 Ｇａｒｄｎｅｒ 公式提出的考虑气象条件潜水蒸发量的半经验公式。 但是，该类模型缺乏对土壤

水蓄量动态变化的描述。
基于土壤水蓄量动态变化的水平衡计算方法是水文模型构建的基础。 但在目前概念性水文模型中，对

潜水面以上毛细管力等外应力如何影响土壤水蓄量以及土壤蒸发和潜水蒸发等水文变量还缺乏描述，如新

安江模型中的分层蒸发模型［１３］，在模型概化中对蒸散发作用的土层深度缺乏定量分析，也缺乏显式描述地

下水位变动对蒸发通量的影响。 基于土壤水运动规律与水平衡计算，Ｓｏｙｌｕ 等［１４］ 将根系层的土壤水蓄量作

为土壤水流运动上边界条件，改进潜水蒸发量计算的 Ｇａｒｄｎｅｒ⁃Ｅａｇｌｅｓｏｎ 公式［５⁃６］，并采用数值积分方法对公式

进行求解，有效改善了模型的收敛性。 但该方法对没有根系层的裸土及根系以下土壤水蓄量推求不适用。
笔者以 Ｓａｄｅｇｈｉ 等［１０］提出的稳态蒸发通量解析解及其对土壤水分剖面分布的数学分析为基础，将基于

数值积分的土壤水平衡计算与稳态蒸发通量解析解相耦合，提出一种逼近 Ｒｉｃｈａｒｄｓ 方程的水通量迭代计算

模型，使得模型适用于裸土及根系以下土壤，同时具有良好的收敛性。 通过对不同地下水埋深下的土壤蒸发

和潜水蒸发量的模拟，将迭代计算模型与 Ｈｙｄｒｕｓ⁃１Ｄ 模型进行对比验证。 将模型应用于五道沟水文实验站

蒸渗仪土壤水蓄量变化及蒸发通量的模拟，反演了不同地下水埋深下的土壤渗透系数和孔径分布系数。

１　 模型基本原理及计算方法

１􀆰 １　 土壤水分运动方程

在地下水位以上一维土柱内，非饱和土壤水分的运动可以采用 Ｒｉｃｈａｒｄｓ 方程进行描述：
􀆟θ
􀆟ｔ

＝ － 􀆟
􀆟ｚ

Ｋ（ψ） 􀆟ψ
􀆟ｚ

－ １æ

è
ç

ö

ø
÷

é

ë
êê

ù

û
úú 　 　 ψ

ｚ ＝ ０
＝ ０ （１）

式中：θ———土壤含水率；ｔ———时间；ｚ———以地下水位为参考的垂向高度，向上为正；Ｋ———土壤非饱和渗透

系数；ψ———土壤基质势。
求解式（１）需要 θ 和 Ｋ 与 ψ 的关系，本文采用 Ｂｒｏｏｋｓ⁃Ｃｏｒｅｙ［１５］模型：

Ｋｒ ＝
ψ
ψｂ

æ

è
ç

ö

ø
÷

－ｐ

　 　 Ｓｅ ＝
ψ
ψｂ

æ

è
ç

ö

ø
÷

－λ

　 　 ψ ＞ ψｂ

Ｋｒ ＝ １　 　 　 　 Ｓｅ ＝ １　 　 　 　 ψ ≤ ψｂ

ì

î

í

ïï

ïï

（２）

其中 Ｋｒ ＝ Ｋ ／ Ｋｓ 　 　 ｐ ＝ ２ ＋ ３λ　 　 Ｓｅ ＝ Θ ／ Θｅ 　 　 Θ ＝ θ － θｒ 　 　 Θｅ ＝ θｓ － θｒ

式中：Ｋｓ———饱和渗透系数；ψｂ———进气势；λ———土壤孔径分布系数；Ｓｅ———饱和度；Θｅ———有效含水率；
θｓ———饱和含水率；θｒ———残余含水率。
１􀆰 ２　 稳态下地下水面以上土壤水分分布及蓄量表述

稳态下，式（１）中 􀆟θ ／ 􀆟ｔ＝ ０，即土柱内水通量在垂向上不发生变化：

－ 􀆟
􀆟ｚ

Ｋ（ψ） 􀆟ψ
􀆟ｚ

－ １æ

è
ç

ö

ø
÷

é

ë
êê

ù

û
úú ＝ ０ （３）

　 　 地下水位附近的水通量，即稳态潜水蒸发量可写为

Ｅｇ ＝ Ｋ（ψ） 􀆟ψ
􀆟ｚ

－ １æ

è
ç

ö

ø
÷ （４）

　 　 此时，土柱内土壤基质势剖面 ψ（ ｚ，ｒ）（图 １（ａ）），图中 ｈｍ 为最大干化层厚度）可通过式（２）（４）推求。
令 ｒ＝Ｅｇ ／ Ｋｓ，当 ｒ ＝ ０ 时由式（４）可得

ψ（ ｚ，０） ＝ ｚ （５）

９５
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　 　 当 ｒ＞０ 时，ψ（ ｚ，ｒ）可通过其反函数 ｚ（ ｒ，ψ）进行推求。 Ｓａｄｅｇｈｉ 等［１０］ 推导出式（２）（４）的 ｚ（ ｒ，ψ）解析式，
即当 ｒ≤１ 时：

ｚ（ ｒ，ψ） ＝

（１ ＋ ｒ） －１ψ ψ ≤ ψｂ

ｚ１ ＋ ψ － （１ ＋ ｐ） －１ψｌｎ [１ ＋ ｒ ψ
ψｂ

æ

è
ç

ö

ø
÷

ｐ

] ψｂ ＜ ψ ≤ ψｅ

ｚ２ ＋ （１ － ｐ） －１ψｌｎ [１ ＋ ｒ －１ ψ
ψｂ

æ

è
ç

ö

ø
÷

－ｐ

] ψｅ ＜ ψ ＜ ψｌｉｍ

ì

î

í

ï
ï
ï

ï
ï
ï

（６）

其中 ｚ１ ＝ ψｂ
ｌｎ（１ ＋ ｒ）

１ ＋ ｐ
－ ｒ
１ ＋ ｒ

é

ë
êê

ù

û
úú 　 　 ψｅ ＝ ψｂｒ

－１ ／ ｐ

ｚ２ ＝ ψｂ
ｌｎ（１ ＋ ｒ）

１ ＋ ｐ
－ ｒ
１ ＋ ｒ

－ ｒ －１ ／ ｐ ｌｎ２
１ － ｐ

＋ π２ ／ １２ － ｌｎ２
ｐ（１ － ｐ）

－ １ ＋ ｌｎ２
１ ＋ ｐ

é

ë
êê

ù

û
úú{ }

　 　 当 ｒ＞１ 时：

ｚ（ ｒ，ψ） ＝
（１ ＋ ｒ） －１ψ　 　 　 　 　 　 　 　 　 　 　 　 　 ψ ≤ ψｂ

ｚ３ ＋ （１ － ｐ） －１ψｌｎ １ ＋ ｒ －１ ψ
ψｂ

æ

è
ç

ö

ø
÷

－ｐ
é

ë
êê

ù

û
úú ψｂ ＜ ψ ≤ ψｌｉｍ

ì

î

í

ïï

ïï

（７）

其中 ｚ３ ＝ ψｂ
ｌｎ（１ ＋ １

ｒ
）

１ － ｐ
＋ ｒ
１ ＋ ｒ

é

ë

ê
ê
ê

ù

û

ú
ú
ú

式中：ψｌｉｍ———使土壤水分保持连续的土壤基质势极限值。
蒸发作用使土壤基质势增大，土壤含水率减小。 当近地表土壤基质势超过 ψｌｉｍ后，裸土表面发生干化现

象［５， １６⁃１８］。 干化层内的 ψｌｉｍ接近大气势 （图 １）：

图 １　 稳定状态下的土壤剖面

Ｆｉｇ． １　 Ｓｏｉｌ ｐｒｏｆｉｌｅ ｉｎ ｓｔｅａｄｙ ｓｔａｔｅ

ψ（ ｚ，ｒ）＝ ψａｔｍ 　 　 Ｄ－ｈ≤ｚ≤Ｄ
其中　 　 　 　 ｈ＝Ｄ－ｚｌｉｍ （８）
式中：ψａｔｍ———大气势，１ ０００ ｍ 时可代表一般大气条件；Ｄ———地下水埋深；ｈ———干化层厚度；ｚｌｉｍ———毛管作

用的最大高度。
Ｓａｄｅｇｈｉ 等［１０］按干化层底部土壤基质势趋于无穷大推导出 ｚｌｉｍ：

ｚｌｉｍ ＝
ｚ２ 　 　 　 ０ ＜ ｒ ≤ １
ｚ３ 　 　 　 ｒ ＞ １{ （９）

　 　 将基于式（５）（６）和（８）推求的土壤基质势剖面 ψ（ ｚ，ｒ）代入式（２），即可推求对应于某一 ｒ 时的土壤水

分剖面 Θ（ ｚ，ｒ）（图 １（ｂ））。 将 Θ（ ｚ，ｒ）在土柱内进行数值积分即可推求土壤水蓄量 Ｗ（ ｒ）：

０６
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Ｗ（ ｒ） ＝ ∫Ｄ
０
Θ（ ｚ，ｒ）ｄｚ （１０）

１􀆰 ３　 非稳态下土壤水蓄量变化及蒸发计算

１􀆰 ３􀆰 １　 潜水蒸发量与土壤水蓄量的耦合方法

一维土柱内的水分运动处于非稳定状态时，土柱在时段长度△ｔ 内的水量平衡方程由式（１）可得

Ｗ２ － Ｗ１ ＝ － ∫
△ｔ
Ｋ（ψ） 􀆟ψ

􀆟ｚ
－ １æ

è
ç

ö

ø
÷

ｚ ＝ Ｄ
ｄｔ ＋ ∫

△ｔ
Ｋ（ψ） 􀆟ψ

􀆟ｚ
－ １æ

è
ç

ö

ø
÷

ｚ ＝ ０
ｄｔ （１１）

式中：Ｗ１、Ｗ２———土柱在时段初和时段末的土壤水蓄量。
无雨期式（１１）右边第一项为上边界 ｚ ＝Ｄ 处的通量（即△ｔ 内的土壤蒸发量 Ｅｓ），右边第二项为下边界

ｚ＝ ０处的通量（即△ｔ 内的潜水蒸发量 Ｅｇ），则式（１１）可写为

Ｗ２ － Ｗ１ ＝ － Ｅｓ ＋ Ｅｇ （１２）
　 　 Ｅｓ可采用一层蒸发模式［１３， １９］计算：

Ｅｓ ＝ Ｅｐ

Ｗ１ － Ｗｍｉｎ

Ｗｍａｘ － Ｗｍｉｎ
（１３）

其中 Ｅｐ ＝η Ｅ６０１

式中：Ｅｐ———潜在蒸发量；Ｅ６０１———Ｅ６０１ 蒸发皿蒸发量；η———蒸发皿⁃潜在蒸发转换系数；Ｗｍａｘ、Ｗｍｉｎ———最

大、最小土壤水蓄量。
由式（１２）可知，土壤水蓄量的变化受 Ｅｓ的消耗作用和 Ｅｇ的补充作用影响。 如在毛细管力作用下，Ｅｇ接

近 Ｅｓ，则土柱内土壤水蓄量近似稳定状态［１４， １６］。 因此，采用稳态土壤基质势剖面（式（５） ～ （９）），由式（１０）
推求 Ｗ２：

Ｗ２ ＝ Ｗ
Ｅｇ

Ｋｓ
（１４）

　 　 在极端干旱气候条件以及特定的土壤特性和地下水位条件下，土水势梯度最大，干化层厚度达最大 ｈｍ

（由 Ｅｇ，ｍａｘ通过 ｈ＝Ｄ－ｚｌｉｍ推求），此时土壤水蓄量达到最小：

Ｗｍｉｎ ＝ Ｗ
Ｅｇ，ｍａｘ

Ｋｓ
（１５）

式中：Ｅｇ，ｍａｘ———相应于 ｈｍ的最大潜水蒸发量，通常可以根据观测数据推求。
当蒸发通量为零时（即 Ｅｇ ＝ ０，ｒ＝ ０），土水势梯度最小，土壤水蓄量达到最大：

Ｗｍａｘ ＝ Ｗ（０） （１６）
　 　 将式（１３） ～ （１６）及由迭代方法求解的 Ｅｇ代入式（１２）可推求土壤水蓄量的变化。
１􀆰 ３􀆰 ２　 迭代求解方法

迭代求解式（１２）的步骤如下：（ａ）已知△ｔ 内的 Ｅｐ和 Ｗｔ，设定潜水蒸发量初值（如 Ｅｇ ＝ ０）；（ｂ）代入式

（１３）计算土壤蒸发量 Ｅｓ；（ｃ）计算 ｒ＝Ｅｇ ／ Ｋｓ，利用式（５） ～ （１０）推求 Ｗ２；（ｄ）将 Ｅｓ、Ｅｇ和 Ｗ２代入式（１２）推求

Ｅ′ｇ；（ｅ）计算 ｒ′＝Ｅ′ｇ ／ Ｋｓ，利用式（５） ～ （１０）推求土壤水蓄量 Ｗ′２；（ ｆ）计算迭代误差 δＥ ＝ Ｅｇ－Ｅ′ｇ 、δｗ ＝ Ｗ２－
Ｗ′２ ；（ｇ）令 εＥ和 εＷ分别为 δＥ和 δＷ的误差容许值，当 δＥ≤εＥ且 δＷ≤εＷ时，迭代计算结束，否则将 Ｅ′ｇ作为 Ｅｇ，
重复步骤（ｃ） ～ （ｇ）。

２　 模型验证与应用

２􀆰 １　 模型验证

构建如下一维土柱蒸发算例：上边界条件为土壤蒸发速率，假设其逐日过程符合均值为 １􀆰 ７ ｍｍ、方差为

２ ｍｍ２ 的 Ｇａｍｍａ 分布［２０］；土柱下边界条件为地下水位，埋深分别为 ０􀆰 ４ ｍ、０􀆰 ６ ｍ 和 １􀆰 ５ ｍ。 考虑 ３ 种土壤质

地：砂质壤土、砂质黏壤土和粉质黏壤土，基于 Ｒａｗｌｓ 等［２１］给定的 ３ 种土壤的 Ｂｒｏｏｋｓ⁃Ｃｏｒｅｙ 模型参数，分别采

用 Ｈｙｄｒｕｓ⁃１Ｄ 模型和本文基于蓄量平衡的水通量计算迭代模型，对上述 ９ 种情形下的潜水蒸发量（即下边界

水通量）及土壤水蓄量变化进行模拟，结果如图 ２ 所示。
由图 ２ 可知，９ 种情形下 Ｈｙｄｒｕｓ⁃１Ｄ 模型和迭代模型所计算的土柱日潜水蒸发量（图 ２（ａ） ～ （ｃ））和日蓄

１６
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量变化量（图 ２（ｄ） ～ （ ｆ））的散点都均匀分布在 １ ∶１线附近；当地下水埋深较大时，迭代模型的结果相对偏

大，这是由于稳定状态假定在地下水埋深较大相对较难达到。 总体而言，迭代模型具有较高的计算精度。
２􀆰 ２　 模型应用

将基于蓄量平衡的迭代模型应用于安徽五道沟大型水文水资源综合实验站 ３ 个蒸渗仪的潜水蒸发过程

的模拟和分析，地下水埋深分别为 ０􀆰 ４ ｍ、０􀆰 ６ ｍ 和 １􀆰 ５ ｍ，装填原状砂姜黑土，表层无作物，面积均为 ０􀆰 ３ ｍ２。
数据选取 １９９２—１９９４ 年和 １９９６—１９９９ 年降雨量、Ｅ６０１ 蒸发皿蒸发量、３ 个蒸渗仪的潜水蒸发量、入渗补给

量和地表径流量等观测资料。 将降雨结束的第三日作为无雨期的开始，假定此时的蒸渗仪水分剖面近似于

通量为零时的稳态剖面，即式（５）和式（１０）所描述的剖面，计算土壤含水量及潜水蒸发量。
根据五道沟实验站土壤物理性质分析资料［２２］，土壤有效含水率 Θｅ ＝ ０􀆰 ３。 通过对 Ｅ６０１ 蒸发皿蒸发量

和地下水埋深为 ０ ｍ 的蒸渗仪潜水蒸发量进行回归分析，给定 η＝ １。

图 ２　 Ｈｙｄｒｕｓ⁃１Ｄ 模型和迭代算法计算的日潜水蒸发和日蓄量变化量散点图

Ｆｉｇ． ２　 Ｓｃａｔｔｅｒ ｐｌｏｔｓ ｏｆ ｄａｉｌｙ ｇｒｏｕｎｄｗａｔｅｒ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ａｎｄ ｗａｔｅｒ ｓｔｏｒａｇｅ ｓｉｍｕｌａｔｅｄ ｂｙ Ｈｙｄｒｕｓ⁃１Ｄ ａｎｄ ｉｔｅｒａｔｉｖｅ ｍｅｔｈｏｄ

２􀆰 ２􀆰 １　 模型参数率定与验证

表 １　 率定的模型参数和目标函数值
Ｔａｂｌｅ １　 Ｃａｌｉｂｒａｔｅｄ ｖａｌｕｅｓ ｏｆ ｍｏｄｅｌ
ｐａｒａｍｅｔｅｒ ａｎｄ ｏｂｊｅｃｔｉｖｅ ｆｕｎｃｔｉｏｎ

地下水埋深 ／
ｍ

Ｋｓ ／
（ｍｍ·ｄ－１）

λ
相对误差 δ ／ ％

率定期 验证期

０􀆰 ４ ６１ ０􀆰 ５８ ３􀆰 ４ －７􀆰 ０
０􀆰 ６ ２０ ０􀆰 ４９ －６􀆰 ６ ９􀆰 ４
１􀆰 ５ ３４ ０􀆰 ２９ －６􀆰 ６ ７􀆰 ９

分别采用 １９９２—１９９４ 年和 １９９６—１９９９ 年的潜水蒸

发量进行参数率定和模型验证。 以 Ｅｇ的相对误差 δ 作为

目标函数，采用 ＳＣＥ⁃ＵＡ［２３］优化方法分别率定 ３ 个不同地

下水埋深蒸渗仪内的土壤参数。 初步率定后给定 ψｂ ＝
１０ ｃｍ，然后对 Ｋｓ 和 λ 进行优化，参数率定结果和 δ 见

表 １。
由表 １ 可知，Ｋｓ符合在五道沟实验站内对原状砂姜黑

土采用单环入渗法［２４］分层测定的结果，即 Ｋｓ在 １０ ～ ８０ ｃｍ
深度内（不计 ０～１０ ｃｍ 的耕作层）为 ９􀆰 ６～１６３ ｍｍ ／ ｄ；λ 取值在 Ｒａｗｌｓ 等［２１］给出的砂质黏壤土的 λ 范围内。

从潜水蒸发量模拟效果来看（表 １），模型计算与实测总量的相对误差 δ 均小于 １０％。 从潜水蒸发系数

αＥｇ
（即Ｅｇ ／ Ｅｐ）来看（表 ２），模型模拟值与实测值在率定期与验证期都十分接近。

２６
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表 ２　 模型计算与实测的潜水蒸发系数
Ｔａｂｌｅ ２　 Ｓｉｍｕｌａｔｅｄ ａｎｄ ｏｂｓｅｒｖｅｄ ｇｒｏｕｎｄｗａｔｅｒ

ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｃｏｅｆｆｉｃｉｅｎｔｓ

地下水埋深 ／ ｍ 时段
αＥｇ

实测 模拟

０􀆰 ４
率定期 ０􀆰 ２２１ ０􀆰 ２３４
验证期 ０􀆰 ２８２ ０􀆰 ２６１

０􀆰 ６
率定期 ０􀆰 ０４３ ０􀆰 ０３２
验证期 ０􀆰 ０３３ ０􀆰 ０３４

１􀆰 ５
率定期 ０􀆰 ００８ ０􀆰 ００８
验证期 ０􀆰 ００８ ０􀆰 ００８

２􀆰 ２􀆰 ２　 地下水位变化对土壤缺水量及蒸发量的影响

地下水位变动影响饱和－非饱和界面水通量如潜水

蒸发量，进而影响土壤蓄水量和土壤蒸发量。 模拟结果

显示 （ 表 ３ ） ， 在 模 拟 期 和 验 证 期 平 均 潜 在 蒸 发 率

２􀆰 ５４ ｍｍ ／ ｄ情形下，当地下水埋深从 ０􀆰 ４ ｍ 增加到１􀆰 ５ ｍ
时，干化层厚度 ｈｍ从 １５ ｃｍ 增到大 ２０ ｃｍ，平均潜水蒸发

量 Ｅ ｇ从 ０􀆰 ６３ ｍｍ ／ ｄ 减小到 ０􀆰 ０２ ｍｍ ／ ｄ，平均潜水蒸发系

数 αＥｇ
从 ０􀆰 ２４８ 减 小 到 ０􀆰 ００８， 土 壤 蒸 发 量 Ｅ ｓ 从

１􀆰 ７３ ｍｍ ／ ｄ减 小 到 １􀆰 ５２ ｍｍ ／ ｄ， 最 大 蓄 水 容 量 （ ＷＭ ＝
Ｗｍａｘ－Ｗｍｉｎ） 从 ２１􀆰 ０ ｍｍ 增大到 ４６􀆰 ４ ｍｍ。 上述结果表

明：随着地下水埋深的增大，Ｅ ｇ和 αＥｇ
显著减少，蓄水量减小，Ｅ ｓ减小，缺水量增加，ｈｍ增大，且在埋深从

０􀆰 ４ ｍ 增加到 ０􀆰 ６ ｍ 时，土壤和潜水蒸发通量变化显著。
表 ３　 不同地下水埋深下模型计算的土壤水蒸发量、潜水蒸发量及潜水蒸发系数

Ｔａｂｌｅ ３　 Ｓｏｉｌ ｗａｔｅｒ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ， ｇｒｏｕｎｄｗａｔｅｒ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ， ａｎｄ ｇｒｏｕｎｄｗａｔｅｒ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ｃｏｅｆｆｉｃｉｅｎｔ ａｔ
ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｇｒｏｕｎｄｗａｔｅｒ ｄｅｐｔｈｓ ｓｉｍｕｌａｔｅｄ ｕｓｉｎｇ ｉｔｅｒａｔｉｖｅ ｍｏｄｅｌ

Ｄ ／
ｍ

Ｅｐ ／
（ｍｍ·ｄ－１）

Ｅｇ ／
（ｍｍ·ｄ－１）

Ｅｓ ／
（ｍｍ·ｄ－１）

αＥｇ
ｈｍ ／
ｃｍ

ＷＭ ／
ｍｍ

０􀆰 ４ ２􀆰 ５４ ０􀆰 ６３ １􀆰 ７３ ０􀆰 ２４８ １５ ２１􀆰 ０

０􀆰 ６ ２􀆰 ５４ ０􀆰 ０８ １􀆰 ５２ ０􀆰 ０３１ ２０ ２９􀆰 ０

１􀆰 ５ ２􀆰 ５４ ０􀆰 ０２ １􀆰 ５２ ０􀆰 ００８ ２０ ４６􀆰 ４

３　 结论与展望

ａ． 将基于数值积分的土壤水平衡计算方法与稳态蒸发通量解析解相耦合的迭代模型，具有较高的计算

精度， 能较为可靠地描述地下水位对蒸发过程的影响机理。
ｂ． 地下水位埋深 ０􀆰 ４ ｍ、０􀆰 ６ ｍ 和 １􀆰 ５ ｍ 下，砂姜黑土的饱和渗透系数分别为 ６１ ｍｍ ／ ｄ（７􀆰 １×１０－７ ｍ ／ ｓ）、

２０ ｍｍ ／ ｄ（２􀆰 ３×１０－７ ｍ ／ ｓ）和 ３４ ｍｍ ／ ｄ（３􀆰 ９×１０－７ ｍ ／ ｓ），孔径分布参数分别为 ０􀆰 ５８、０􀆰 ４９ 和 ０􀆰 ２９，它们分别反

映了地下水面以上土壤的渗透性和黏粒含量的平均特征。
ｃ． 地下水埋深 ０􀆰 ４ ｍ、０􀆰 ６ ｍ 和 １􀆰 ５ ｍ 下，由蒸发作用引起的砂姜黑土潜水蒸发量分别为 ０􀆰 ６３ ｍｍ、

０􀆰 ０８ ｍｍ和 ０􀆰 ０２ ｍｍ，干化层厚度分别为 １５ ｃｍ、２０ ｃｍ 和 ２０ ｃｍ，土壤缺水量分别为 ２１ ｍｍ、２９ ｍｍ 和 ４７ ｍｍ。
本文提出的迭代模型，适用于地下水作用显著的裸土和根系层以下土壤，参数物理意义明确，数值方法

收敛稳定。 但对层状土壤的适用性还有待进一步讨论。
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