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摘要     为研究地表滴灌条件下的土壤水分分布特征和运动规律 , 构建了基于二维

Richards 方程的土壤水分运动数值模型 TIVS (Tsinghua Integrated Variably Saturated soil 

water movement model). 将 Richards 方程空间半离散后利用 CVODE常微分方程求解器进行

求解, 改进了地表滴灌积水动边界的处理方法, 提高了数值求解稳定性和计算效率, 模拟结

果能保持良好的水量平衡. 数值模拟检验和试验验证结果表明, 模型具有较高的模拟精度, 

可用于地表滴灌复杂边界条件下的土壤水分运动长期模拟. 
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1  引言 

滴灌是当今世界上最为先进的节水灌溉技术之

一, 具有明显的节水增产效果, 受到越来越广泛的关

注[1, 2], 并在全球范围内得到大面积的推广. 从 20 世

纪 60 年代开始, 学者们对滴灌入渗问题进行了深入

研究, 开展了大量的室内和田间试验[3~6], 并提出多

种描述滴灌土壤水分运动的数学模型, 包括解析模

型[7~10]、经验模型[11, 12]以及数值模型[2, 13~16]等. 其中

数值模型一般基于Richards方程, 具有较强的机理性

和较好的模拟精度, 在滴灌土壤水分运动规律研究

和指导生产实践中得到了广泛的应用.  

地表滴灌条件下土壤水分运动的特点是其地表

积水动边界. 滴灌时通常在滴头附近首先产生积水, 

积水面积随滴灌持续进行而逐渐增大, 直至达到供

渗平衡时稳定[13]. 积水面积的大小和变化规律直接

影响了土壤水分的扩展速率和湿润距离, 在一定程

度上决定了土壤水分的空间分布. 在滴灌土壤水分

运动模拟中, 对地表积水动边界的模拟是一个难点, 

也是造成土壤水分模拟误差的主要来源[2]. Brandt 等

人[13]采用三点偏心差分格式的 Darcy 公式计算饱和

积水面积上的入渗通量, 但该方法在土壤初始含水

率较低或空间步长较大时会产生难以接受的水量平

衡误差. Lafolie 等人[2]依据水量平衡原理, 对包含地

表积水边界在内的部分土壤湿润体进行试算以确定

地表积水面积, 改善了数值模拟的水量平衡误差, 但

存在计算效率较低的问题. 目前广泛应用的 HYDRUS

系列模型对地表滴灌条件下的土壤水分运动模拟也给

予了关注, 在最新发布的 HYDRUS_2D[17, 18]中加入了

地表动边界的处理, 其处理原理是当地表饱和区的

水分通量小于灌水器流量时, 饱和区向外扩展一个

步长, 直至饱和区水分通量与灌水器流量平衡. 其他
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具有类似功能的模型如 VS2DT[19]等尚不能刻画滴灌

条件下的地表积水动边界.  

通过试验数据检验的滴灌土壤水分运动数值模

型, 可以作为指导滴灌系统布置的有力工具[20]. 而地

表滴灌在大田作物中的大面积推广, 迫切需要进行

相关作物的滴灌灌溉制度研究, 由此也对滴灌模型

提出更高的要求: 能够用于田间复杂条件下的土壤

水分运动的长期模拟. 已有学者提出了考虑作物根

系吸水的滴灌模型[21], 但未见有能够对包含滴灌、降

水、蒸发、蒸腾(作物根系吸水)等复杂过程在内的土

壤水分运动进行长期模拟的成果发表.  

本文的目的是建立一个地表滴灌土壤水分运动

数值模型 TIVS (Tsinghua Integrated Variably Saturated 

soil water movement model), 改进对积水动边界的处

理方法, 保证模拟精度同时提高模型计算效率, 使得

模型可用于田间复杂条件下土壤水分运动的长期模拟.  

2  地表滴灌土壤水分运动数学模型 

在田间地表滴灌系统中, 滴头在滴灌带上一般

为等间距线状排列, 假设土壤为均质、各向同性的刚

性多孔介质, 滴灌持续进行, 不同滴头下的土壤湿润

体连成一体, 形状近似为以滴灌带为轴心的半椭圆

柱体, 湿润体内沿滴灌带方向各点的土壤含水率接

近相等, 此时土壤水分运动可近似看作线源入渗下

的平面对称二维运动[13, 15, 22].  

2.1  水分运动基本方程 

土壤为均质、各项同性的刚性多孔介质时, 地表

线源滴灌条件下的土壤水分运动可简化为平面二维

运动, 相应的 Richards 方程为 

     
w( ) ,

                     
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其中 h 为土壤基质势; K(h), C(h)分别为土壤导水率和

比水容量, 为 h 的单值函数; x, z 为水平、垂向坐标, 

分别以向右和向下为正方向; Sw 为根系吸水项. 土壤

水分特征曲线及非饱和导水率曲线采用 Brook- 

Corey 模型描述:  
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其中s, r分别为土壤饱和含水率和残余含水率; ha为

土壤进气值, 对应含水率为饱和含水率; Ks 为土壤饱

和导水率; m 和 n 为参数, 满足关系 m=2+3n.  

水分运动的初始及边界条件分别为 

1) 初始条件:  

    0, ,0 , ,   0 ,  0 .h x z h x z x X z Z      (4) 

2) 上边界条件:  

Brandt 等人[13]最早提出对地表滴灌条件下地表

积水动边界的数学描述, 认为发生积水时地表土壤

饱和, 忽略积水面积上存蓄的水量, 假定积水深度为

零. 其线源形式如下:  
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在非积水土壤表面, 水分运动边界为通量边界:  

      , , a pond,  .   v T xq P t E t X t x X  (6) 

3) 下边界条件:   

   a, , , 0 .  h x z t h x X   (7) 

4) 左边界和右边界:  

 0, 0, ;  0 .
h

x X z Z
x


   


   (8) 

以上(4)~(8)式中, X, Z 分别为模拟区域的宽度和高度; 

h0 为土壤基质势的初始值; t 为模拟时间; Q 为滴头流

量; Xpond 为滴灌时的地表积水宽度; qv,T,x 为地表入渗

率; P 和 Ea 分别为降雨量和实际蒸发量, Ea 采用以下

经验公式计算[23, 24]:  

 

      a p

k

c

max min ,0, ,1 ,0 ,

1,

0,

E t E t a r t b

a b

a b






      
   


  

 (9) 

其中 Ep(t)为蒸发潜力; c 为风干含水率; k 为使表土

蒸发强度保持稳定的临界含水率; a 和 b 为经验系数.  

2.2  根系吸水及作物蒸腾 

土壤水分运动方程中的根系吸水项 Sw 采用如下

方法确定[25]:  

      w p, , , S x z h S x z  (10) 
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其中 Sp(x,z)为根系吸水潜力, 表示无水分胁迫时的最

大根系吸水能力; (h)为水分胁迫因子, 表示因受到

水分胁迫而导致根系吸水的折减程度, 采用 Feddes

等人[26]推荐的公式进行计算:  
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其中 h1 表示由于缺氧而导致根系吸水能力开始降低

的临界水头; h2 表示由于水势低而导致根系吸水开

始受到胁迫的临界水头; h3 表示由于水势过低导致

根系无法从土壤中吸水的临界水头. Sp(x,z)由下式进

行计算:  

      
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d
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其中 Rd(x,z)为模拟区域内的根系吸水分布密度函数; 

Tp(t)为模拟时刻的蒸腾潜力.  

相对于根系吸水和作物蒸腾来说, 作物体内的

水分变化可忽略不计, 因此根据水量平衡可知, 作物

实际蒸腾量 Ta 等于根系从土壤中的吸水总量:  

    a w
0 0

, , d d .
 
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x X z Z

x z
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3  数值离散及求解方法 

根据田富强等人[24]进行一维 Richards 方程数值

求解的思路, 建立了二维Richards方程的数值求解模

型: 将Richards方程在空间上半离散为常微分方程组, 

相应的边界条件也转化为常微分形式表示, 对离散

后的常微分方程组采用成熟可靠的求解器 CVODE

进行求解.  

3.1  水分运动方程的空间半离散化 

将模拟区域垂向均匀剖分为 I层(I+1个节点), 水

平向均匀剖分为 J层(J+1个节点). 在内部节点上, 对

水分运动方程采用三点中心差分格式进行空间离散, 

得到以下常微分方程组:  
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 1,2, , 1; 1,2, , 1,i I j J         (14) 

其中x 和z 分别为水平分层宽度和垂向分层厚度; 

Ki, j+1/2 表示(i, j)与(i, j+1)节点间的平均导水率, Ki+1/2,j

为(i, j)和(i+1, j)节点间的平均导水率. 模型中采用算

术平均法计算节点间的平均导水率[27~30].  

3.2  地表通量边界 

每个节点与其水平、垂向相邻节点连线的垂直平

分线组成的区域为该节点所对应的水均衡体, 如图

1(a)中 WBV0, j 即为地表边界节点(0, j)所处的地表水

均衡体. 当上边界条件为已知通量边界时, 对 WBV0, j

进行水量平衡计算可求得边界节点(0, j)的含水率和

基质势变化率. 针对 WBV0, j 的水量平衡方程如下:  

   
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 
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j
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 (15) 

其中t 为计算时间步长 , 模拟过程中可变 ; ,0,e j , 

,0, e j 分别为 WBV0, j 于t 时段初、末的平均含水率; 

ED0, EWj, EA0, j 分别为 WBV0, j 的高、宽和面积; qv, T, j

为进入 WBV0, j的上边界通量, 根据具体边界条件确定; 

qh, 0, j+1/2为由 WBV0, j进入 WBV0, j+1的水分通量, qv, 1/2, j

为由 WBV0, j 进入 WBV1, j 的水分通量, 均采用达西公

式的中心差分格式计算:  

 0, 1 0,
,0, 1/ 2 0, 1/ 2 ,
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j j

h j j
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 1, 0,
,1/ 2, 1/ 2, 1/ 2, .


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j j

v j j j

h h
q K K

z
 (17) 

应注意到上式的适用范围是 0jJ, 由零通量边

界条件可知, j= 1 时, qh, 0, j1/2; j=J 时, qh, 0, j+1/2=0.  

假设地表水均衡体的平均含水率等于相应边界

节点处的含水率, 即 
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 ,0, 0, ,0, 0,,  ,e j j e j j       (18) 

其中 0, j 和 0, j  分别表示边界节点(0, j)在时段初、末

的含水率.  

根据数值求解方法的需要, 地表水分边界条件

最终表示为如下形式:  

 0, 0, 0,d ( ) ( )
,

d

  



j j jh h h

t t
 (19) 

其中 ( )h  表示由含水率计算基质势的函数, 根据土

壤水分特征曲线确定.  

3.3  地表积水动边界 

Lafolie等人[2]依据水量平衡原理和散度理论, 选

取包含地表积水边界在内的土壤含水率大于某一接

近饱和状态含水率w 的区域为土壤湿润体(图 1(b)), 

通过试算确定地表积水面积. 本文选取如图 1(c)中所

示的地表水均衡体进行水量平衡分析, 当地表节点(0, 

j)积水时, 节点含水率为饱和含水率s, 其所对应的

地表水均衡体饱和, 由此可知计算时段内地表水均

衡体的水分蓄变量为s0, j, 因此不需要通过模拟试

算即可根据地表水均衡体的水量平衡关系(15)式计

算得出 , , (0 ) v T jq j J :  
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(20) 
当积水节点为(0, 0)时:  
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当积水节点为(0, J)时:  
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通过计算, 根据以下条件确定模拟时刻地表边

界产生积水的节点数 PJ:  
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此时的积水宽度 Wp 为  
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3.4  其他边界条件 

左侧边界水均衡体如图 1(d)所示, 根据零通量边

界条件可知 , , 0,h i Lq   可在此边界处直接应用 Richards

方程差分格式:  
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右边界采用相同的处理方法, 差分结果如下:  
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1, 2, , 1.i I                            (26) 

下边界假设为地下水位, 基质势等于土壤进气

值, 在模拟过程中保持不变:  

 ,
,

d
0, ,  0 .

d
I j

I j a

h
h h j J

t
     (27) 

4  数值试验检验 

评价数值模型性能的主要指标包括模拟精度、计

算效率以及在不同土壤类型、初值和边界条件下的适

用性等. Ross[31]在评价土壤水分运动模型模拟精度时

指出, 存在三类误差, 水量平衡误差, 通量误差, 分

布误差. 水量平衡分析是检验数值模型精度的常用

方法[27, 32, 33], 模拟的水量平衡相对误差计算公式为 

  
0

in, out ,0

1100 , 



    
    
T

t T

t tt

V V

Q t Q t
 (28) 

其中 V0, VT分别为初始时刻和 T时刻模拟区域内土壤

的总含水量; in,tQ , out ,tQ 分别为 t 时刻流入和流出模

拟区域的水分通量; t 为 t 时刻所处的时段长度. 含

水量采用下式计算: 

  , , .  i j i j
i j

V EA  (29) 
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图 1  边界节点及水均衡体示意图 
(a) 地表水均衡体水量平衡计算示意图; (b) 水量平衡法确定地表积水动边界示意图(根据 Lafolia 等文献[2]图 2 修改); (c) 基于均衡体确定地

表积水动边界示意图; (d) 左侧边界水均衡体及虚拟节点示意图 

以模拟水量平衡和计算耗时为模型评价指标 , 

设置不同土壤类型和土壤水分运动情景进行数值模

拟, 测试模型在不同条件下的模拟精度和计算效率, 

对模型的适用性作初步评价. 按照边界条件由简单

到复杂的原则, 模拟测试情景包括: 自由排水、毛管

水上升以及干土积水入渗等一维土壤水分运动情景; 

点源滴灌条件下的二维土壤水分运动情景. 模拟中

采用的土壤类型为粘土、壤土和砂土 3 种典型土壤, 

土壤水分运动参数如表 1 所示.  

4.1  土壤水分特征曲线检验 

模拟区域为250 cm高、3 cm宽矩形土壤剖面, 水

平和垂向网格划分尺度均为 3 cm. 上边界为零通量

边界, 下边界为饱和含水率边界, 左、右边界均为零

通量边界. 设置干、湿两种初始水分状况, 基质势值

分别为1500 和 0 cm, 土壤水分运动分别表现为持续

的毛管水上升和自由排水过程. 土壤类型选为砂土

和粘土两种.  

初始含水率较低时, 无论砂土还是粘土, 水量平

衡的相对误差均在 0.05%以内; 初始为饱和含水率时, 

粘土的水量平衡误差在 0.5%以内, 砂土稍大一些, 

但也小于 3%. 相比较而言, 砂土的水量平衡误差大

于粘土, 湿土的水量平衡误差大于干土, 表明当土壤

水分运动较快时, 模拟误差较大. 在计算耗时方面

(计算采用 AMD Sempron 2600+中央处理器, 1 G 内存, 

下同), 4个情景模拟10000 h的平均耗时都在1 s左右,  
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体现了较高的计算效率(表 2).  

对于一定厚度的土壤, 如果下边界固定, 上边界

通量为零, 经过足够长的时间, 土壤含水率将稳定到

与水分特征曲线一致的水分剖面[24, 35]. 显示了模拟

不同时刻的土壤水分剖面, 其中在模拟结束时, 所有

情景的模拟土壤水分剖面都与土壤水分特征曲线(土

壤水分运动稳定时的理论水分分布)几乎完全重合

(图 2), 在一定程度上验证了模型计算的准确性和稳

定性.  

4.2  干土积水入渗模拟 

模拟区域为 60 cm 高、1 cm 宽的矩形土壤剖面, 

水平和垂向网格划分尺度均为 1 cm. 上边界为饱和

含水率(零水头)边界, 下边界为定水头边界, 水头值 

表 1  数值测试所用的土壤水分运动参数[34] 

Brook-Corey model parameters 
Soil type 

s r Ks (m s1) ha (m) n m 

Sand 0.417 0.02 5.83×105 0.0726 0.592 3.776 

Loam 0.434 0.027 3.67×106 0.1115 0.22 2.66 

Clay 0.385 0.09 1.67×107 0.373 0.131 2.393 

表 2  土壤水分特征曲线测试情景和模拟结果 

Soil Initial soil moisture Simulation length (h) Time-consumption (s) Relative error (%) 

Sand 0.037 50000 53 0.04 

Sand 0.417 50000 48 2.48 

Clay 0.272 12000 12 0.02 

Clay 0.385 12000 12 0.21 

 

 

图 2  下边界定水头条件下不同时刻土壤含水率剖面 
a) 砂土, 初始基质势水头1500 cm; b) 砂土, 初始基质势水头为进气值; c) 粘土, 初始基质势水头1500 cm; d) 粘土, 初始基质势水头为 

进气值 
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为初始水头, 左、右边界均为零通量边界. 土壤参数

选择砂土、壤土和粘土. 设置较为干燥的初始土壤水

分状况, 壤土与粘土的初始水头为15000 cm, 砂土

的初始含水率为 0.028.  

在干土积水入渗条件下, 许多数值模型的模拟

结果会出现较大的水量平衡误差[30]. 本文模型的模

拟结果如图 3 和表 3 所示. 入渗最初阶段, 水量平衡

的逐步误差很大, 产生相对较大的累积误差, 其中砂

土的含水率增量模拟偏高 320%, 壤土和粘土的最大

误差分别为 13%和 2.8%. 随着入渗持续进行, 累积

误差逐渐降低, 砂土在入渗 10 min 后迅速降至 1%以

内, 壤土和粘土分别在 30 min 和 2 h 后降至 1%以内. 

对照净通量和含水率的累积曲线发现, 三种情景下

的净通量和含水率增量累积曲线即使在入渗初始阶

段也几乎完全重合, 说明模拟初期的累积误差由于

持续时间较短, 产生的绝对误差很小, 对最终的模拟

结果影响甚微, 模拟结束时三种情景的水量平衡相

对误差均在 0.3%以内.  
 

 

图 3  干土积水入渗情景下的模拟水量平衡误差 
(a) 砂土, 逐步误差及累积过程; (b) 砂土, 累积净通量和含水率增量; (c) 壤土, 逐步误差及累积过程; (d) 壤土, 累积净通量和含水率增量;  

(e) 粘土, 逐步误差及累积过程; (f) 粘土, 累积净通量和含水率增量 
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表 3  干土积水入渗测试情景和模拟结果 

Soil Initial soil moisture content Initial matric potential (cm) Simulation length (h) Time consumption (s) Water balance error (%) 

Sand 0.028 1500 1 2 0.13 

Loam 0.11 15000 10 1 0.18 

Clay 0.224 15000 50 1 0.27 

 
4.3  地表线源滴灌积水动边界模拟 

模拟区域为75 cm高、75 cm宽矩形土壤剖面, 水

平和垂向网格划分尺度均为 3 cm. 上边界为滴灌边

界, 滴灌时除积水节点为零水头边界、积水相邻节点

为通量边界外, 其余节点均为零通量边界; 下边界为

定水头边界, 水头值为初始水头; 左、右边界均为零通

量边界. 初始水头为15000 cm. 土壤参数为砂土和壤

土, 分别设置两种滴头流量, 灌水总量均为 400 cm2.  

水量平衡模拟结果如表 4所示, 在不同土壤类型

和滴头流量情景下, 水量平衡都保持得非常好. 图 4

显示了滴灌地表积水宽度的变化过程, 模拟结束时

刻的最大积水宽度见表 4. 滴灌过程中, 积水宽度随

时间逐渐增大但其增长幅度逐渐减小并趋近于零 . 

砂土滴灌的积水宽度在模拟时间内都已达到稳定状 

态, 高、低流量下的稳定积水宽度分别为 3.0 和 1.2 cm; 

壤土滴灌的积水宽度在模拟时间内还未达到稳定 , 

在滴灌结束时高、低流量下的最大积水宽度分别为

53.4 和 27.3 cm. 相同滴头流量下不同土壤类型之间

的比较结果显示, 砂土的地表积水宽度远小于壤土, 

符合与土壤饱和导水率的负相关关系[36].  

图 5 显示了滴灌结束时刻土壤剖面相对含水率

增量的等值线分布, 水平、垂直湿润峰距离见表 4. 

一般认为, 对于同一种土壤和相同的灌水总量, 滴头

流量越大水平湿润锋越大而垂直湿润峰越小. 壤土

两个情景的模拟结果印证了这一点. 但针对砂土的

模拟结果则体现了不同的规律: 在灌水总量相等情

况下(滴灌结束时刻), 滴头流量增大时, 水平、垂直

湿润峰均减小. 其原因分析如下: 在高滴头流量下达 

表 4  地表滴灌边界测试情景设置及模拟结果 

Soil Drip flow (cm2 h1) 
Simulation 
length (h) 

Time  
consumption 

(s) 

Water balance  
error (%) 

Maximum 
ponding  
area (cm) 

Lateral width  
of wetting  
front (cm) 

Vertical depth 
of wetting  
front (cm) 

Sand 80 5 7 0.01 3.0 34.0 65.3 

Sand 40 10 4 0.05 1.2 37.1 68.0 

Loam 80 5 7 0.20 53.4 65.3 33.5 

Loam 40 10 6 0.05 27.3 48.6 46.5 

 

 

图 4  不同情景滴灌过程地表积水宽度变化 
(a) 砂土; (b) 壤土 
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图 5  滴灌结束时刻土壤相对含水率增量的等值线分布(相对含水率增量等于(–0)/ (s–0)) 

(a) 砂土, 40 cm2/h; (b) 砂土, 80 cm2/h; (c) 壤土, 40 cm2/h; (d) 壤土, 80 cm2/h 

到相同灌水量时的滴灌历时较短, 滴头附近的土壤

水分没有足够的时间向外围扩散, 因而限制了水平、

垂向湿润锋的扩展; 此外, 高滴头流量下的地表最大

积水宽度仅为 3.0 cm, 其对水平湿润峰扩展的推动作

用比较有限.  

5  室内和田间滴灌试验检验 

与室内和田间试验数据进行对比是评价模型模

拟精度最根本的依据. 应用室内试验数据验证模型

在地表点源滴灌条件下对土壤水分分布的模拟精度; 

将模型应用于大田棉花膜下滴灌条件下土壤水分运

动的长期模拟, 并与田间实测数据进行对照. 室内试

验和田间试验土壤的水分运动参数见表 5.  

5.1  室内滴灌试验 

Li 等人[37]在室内壤土条件下开展了点源入渗的

土壤水氮运移和分布试验. 试验装置为半径 40 cm、

高 41 cm、夹角 15°的扇形圆柱土槽, 用以代表整个圆

柱体的 1/24, 滴灌时滴头位于扇形的夹角顶点. 灌水

过程中, 土槽上表面用透明胶片覆盖以防止蒸发, 灌

水结束后立即按照 5 cm×5 cm 网格进行取样. 试验装

置和取样方法的细节参见文献[37], 供试壤土的水力

特性参数如表 5 所示.  
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表 5  试验验证土壤水分运动参数 

Parameters of Brook-Corey model 
Test soil 

s r Ks (m s1) ha (m) n m 

Loama) 0.451 0.078 7.23×106 0.4 0.291 2.873 

Sandy loamb) 0.33 0.015 2.50×106 0.08 0.548 4.289 

a) Parameters of Brook-Corey model are transformed from vG model parameters in Li et al. [37] used by relations proposed by van Genuchten [38]. 
b) Field measurement data at the experimental site in Xiborni Town of Korla City, Xinjiang Uygur Automomous Region of China. 

选取滴头流量不同的 1#, 10#, 15#试验数据对模

型进行验证. 3 个试验处理的滴头流量、总灌水量和

土壤初始含水率见表 6.  
使用模型对 3 种滴灌试验条件下的土壤水分运

动过程进行模拟, 模拟的水量平衡误差均在 0.1%以

内. 图 6 对比了滴灌结束时土壤含水率在不同径向和

垂向分布的模拟与实测结果. 模拟结果与实测数据

整体上吻合的很好, 相比较而言远离滴头位置的含

水率模拟值与实测值相差较大. 采用平均相对误差

绝对值 MARE(Mean Absolute Relative Error)和平均

绝对误差 MAE(Mean Absolute Error)对模拟精度进行

检验, 结果如表 7 所示. 三种滴头流量下模拟的含水

率平均绝对误差均在 0.03 以内, 平均相对误差绝对

值在 12%以内, 考虑到试验数据本身存在 4%~10%的

水量平衡误差, 验证结果表明模型在不同滴头流量 

表 6  试验处理灌水数据及初始条件[37] 

Treatment q (L h1) W (L) 0 

1# 0.6 8.0 0.11 

10# 2.0 13.1 0.09 

15# 4.9 13.2 0.09 
 

下均具有较高的模拟精度.  

5.2  田间膜下滴灌试验 

2008 年 4~9 月在新疆库尔勒市的灌溉试验站开

展了大田棉花膜下滴灌灌溉试验. 试验田土质为砂

壤土, 地表以下 100 cm 土层的干容重在 1.61~1.79 

g/cm3 之间, 其水力特性参数如表 5 所示. 棉花种植

及滴灌毛管布置采用“一膜一管四行”模式, 如图 5 所

示. 覆膜宽度 110 cm, 膜间宽 40 cm. 滴灌毛管位于

膜下正中位置, 4 行棉花在滴灌带两侧对称分布, 棉

花行距分别为 20, 44, 20 cm, 株距 10 cm. 滴灌毛管

采用迷宫式单翼滴灌带, 直径 16 mm, 滴头间距 30 

cm, 滴灌过程平均滴头流量 2.2 L/h. 棉花播种日期

为 5 月 9 日, 滴灌灌溉方案如表 8 所示.  

每次灌水前、后 1 天进行取样, 采用取土烘干法

测量土壤重量含水率, 乘以土壤干容重得到体积含

水率. 每次取样选 3 个重复剖面, 分别在图 7 所示的

宽行间、窄行间、膜间位置打钻至地下 1 m 深, 60 cm

以上每 10 cm 取一土样, 60 cm 以下每 20 cm 取一土

样. 采用WATCHDOG自动气象站观测气象数据, 观

测时间 8 月 8~22 日; 采用自记式水尺记录地下水位

变化, 观测时间 5 月 1 日~9 月 8 日.  

表 7  模型模拟检验结果 

0.6/8.0a) 2.0/13.1 4.9/13.2 

MARE (%) MAE MARE (%) MAE MARE (%) MAE 

9 0.026 11 0.026 12 0.026 

The numbers in the first row represent flux/volume (see Table 6). 

表 8  棉花膜下滴灌灌溉方案 

Irrigation date Jun. 19 Jun. 28 Jul. 9 Jul. 17 Jul. 25 Aug. 1 Aug. 8 Aug. 16 Aug. 22 Aug. 29 

Irrigation amount (mm) 21.6 25.8 38.5 38.3 37.8 45.1 45.6 45.1 25.6 30.1 
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图 6  模型模拟结果与试验数据对比 

(S 为模拟值, O 为观测值; z 为垂向, r 为径向) 

选取 2008 年 7.30~9.5 期间的田间实测数据对模

型进行验证. 根据滴灌带布置及实测地下水埋深, 设

定模拟区域为 174 cm 高、75 cm 宽矩形土壤剖面, 模

拟区域及边界示意图如图 8 所示, 水平和垂向网格划

分尺度均为 3 cm. 灌溉、降雨、蒸散发潜力等输入数

据均为实测值, 根系吸水分布采用田间实测的棉花

根重密度分布, 并假设在模拟期保持不变[39].   

模拟的累积净通量与含水量增量过程如图 9 所

示, 二者在整个模拟期内吻合得相当好, 说明模型在

滴灌、降水、蒸发、蒸腾等复杂的水分运动和边界条

件下都能保持良好的模拟水量平衡. 模型模拟 35 d

土壤水分运动的计算耗时为 198 s, 按比例换算模拟 
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图 7  棉花种植模式及滴灌毛管布置示意图 

 

图 8  膜下线源滴灌土壤水分运动剖面及边界条件 

 

图 9  膜下滴灌土壤水分运动长期模拟水量平衡 

 

棉花全生育期 180 d 的计算耗时约为 17 min, 表明模

型在计算效率方面可以满足对田间作物生长条件下

土壤水分运动模拟的需求. 

选取土壤剖面上距滴灌带不同水平距离和垂直

深度的 6 个位置作为对照点, 将模拟的含水率变化过

程与实测数据进行比较, 结果如图 10 所示. 除了宽

行 5 cm 深度和膜间 45 cm 深度外, 其余位置的灌前、

灌后含水率模拟值均与实测值吻合得很好. 宽行 5 cm

深度的灌后含水率模拟值与实测值吻合较好, 但灌

前含水率模拟值与实测值相比有较大偏差, 造成模

拟值偏高的可能原因是模拟期间宽行的地膜破损 , 

由于土面蒸发导致表层土壤含水率低于不考虑土面

蒸发的模拟值. 此外, 由根重数据设定的根系吸水权

重偏低也可能导致模拟的根系吸水量偏小、土壤含水

率偏高. 膜间 45 cm 处实测含水率的变化规律比较复

杂, 与灌水过程的对应关系比较差, 模型也未能模拟

出该处含水率的变化趋势, 其原因需要进一步深入

研究. 但综合以上田间实测数据验证结果, 总体上说

明模型具有可靠的模拟精度, 可用于膜下滴灌等复

杂边界条件下的土壤水分运动模拟.  

6  结论 

本文将田间滴灌系统简化为二维线源滴灌问题, 

建立了考虑根系生长和吸水的二维土壤水分运动数

值模型. 改进了对滴灌条件下地表积水动边界的处

理方法; 基于空间半离散方法将Richards方程半离散

为常微分方程组, 利用常微分方程求解器 CVODE 进

行数值求解, 提高了模型求解的数值稳定性和计算

效率, 可用于膜下滴灌条件下土壤水盐运移的长期 
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图 10  土壤水分运移模拟结果与实测数据对比 

连续模拟. 在不同土壤、滴头流量和边界条件下的数

值检验、室内和田间试验数据的验证表明, 模型可较

好地反映膜下滴灌水分运动的特殊边界条件, 具有

良好的应用前景.  
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