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Κεφάλαιο 7ο : Διήθηση - Εδαφική Υγρασία

7.1. ΕΙΣΑΓΩΓΗ

Το έδαφος είναι ένα πορώδες μέσο στο οποίο συνυπάρχουν στερεά, υγρά και
αέρια. Οι κενοί χώροι (πόροι) που αφήνονται μεταξύ των στερεών
συστατικών του εδάφους χαρακτηρίζονται από ποικιλία μορφών και
μεγεθών, καταλαμβάνουν το (40-50%) περίπου του ολικού όγκου του
εδάφους και πληρούνται με νερό ή αέρα.

Όταν όλοι οι πόροι είναι γεμάτοι με νερό το έδαφος είναι κορεσμένο,
διαφορετικά είναι ακόρεστο με διάφορες ποσότητες νερού και αέρα.

Στην ανώτερη εδαφική στρώση αναπτύσσονται τα φυτά και είναι επιβεβλημένο
οι συνθήκες αερισμού και υγρασίας στη ριζόσφαιρα να διατηρούνται σε
άριστα επίπεδα για την εξασφάλιση βέλτιστης απόδοσης των
καλλιεργειών σε μόνιμη βάση.

Η τεχνητή προσαγωγή και χορήγηση του νερού με διάφορες μεθόδους και
συστήματα αποτελεί ξεχωριστό επιστημονικό κλάδο, τον κλάδο των
Αρδεύσεων, ενώ η τεχνητή απομάκρυνση νερού από την ανώτερη
στρώση μιας εδαφικής κατατομής αποτελεί επίσης ξεχωριστό κλάδο, τον
κλάδο των Στραγγίσεων.
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H ανώτερη εδαφική στρώση αποτελεί το φυσικό όριο μεταξύ της
ατμόσφαιρας και των βαθύτερα ευρισκομένων κορεσμένων
στρωμάτων, των υδροφόρων, όπως λέγονται, σχηματισμών.

Άρα τόσο οι μηχανισμοί συγκράτησης του νερού στην ακόρεστη περιοχή,
όσο και οι νόμοι που διέπουν την κίνηση του νερού στην κορεσμένη
αλλά και ακόρεστη περιοχή πρέπει να μελετηθούν συστηματικά, για να
μπορέσει κάποιος να κατανοήσει τις διάφορες φυσικές διεργασίες που
λαμβάνουν χώρα στο σύνθετο, ενιαίο και δυναμικό σύστημα έδαφος –
φυτό - ατμόσφαιρα, αλλά και τις εξίσου σημαντικές φυσικές διεργασίες
της κίνησης του νερού επιφανειακά, στο ακόρεστο έδαφος, καθώς και
στα υδροφόρα στρώματα .

Διήθηση είναι η φυσική διεργασία της εισόδου και κίνησης του νερού στο
έδαφος.

Η επιφάνεια απ' όπου συντελείται η διήθηση λέγεται επιφάνεια διήθησης και
μπορεί να είναι σταθερή ή μεταβαλλόμενη, μπορεί να είναι ο πυθμένας
και τα πρανή μιας τάφρου ή ενός αυλακιού, μπορεί να είναι η φυσική
επιφάνεια του εδάφους ή μέρος αυτής, μπορεί ακόμη να συναντιέται και
σε κάποιο βάθος από την επιφάνεια του εδάφους.
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Το φαινόμενο της διήθησης αποτελεί μια σημαντική υδρολογική
διεργασία στα πλαίσια μελέτης του υδατικού ισοζυγίου μιας
υδρολογικής Λεκάνης. Έτσι, αν γνωρίζει κανείς το ρυθμό με
τον οποίο το νερό διηθείται στο έδαφος θα μπορεί να
εκτιμήσει το χρόνο έναρξης της επιφανειακής - απορροής σε
μια βροχή ή καταιγίδα, ή τον όγκο του νερού που είναι
δυνατόν να συλλέγει σ' ένα επιφανειακό ταμιευτήρα,
λιμνοδεξαμενή ή φράγμα.

Κατανόηση, λοιπόν, του φαινομένου της διήθησης και των
παραγόντων που την επηρεάζουν είναι πέρα για πέρα
απαραίτητη.

Δε θα πρέπει, τέλος, να παραλειφθεί μια εξίσου σημαντική
πλευρά του φαινομένου της διήθησης, αυτή που αναφέρεται
στη μεταφορά διαλυτών ουσιών στο έδαφος και στους
υπόγειους υδροφόρους σχηματισμούς με όλες τις αρνητικές (ή
θετικές καμιά φορά) επιδράσεις στην ποιότητα των εδαφών
και των υπόγειων νερών.
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7.2 ΣΤΑΤΙΚΗ ΤΟΥ ΕΔΑΦΙΚΟΥ ΝΕΡΟΥ

7.2.1 Ορισμοί

Στο έδαφος είναι δυνατό να επιδιώξει κανείς τη μελέτη των
φαινομένων στη μικροκλίμακα των μορίων (της τάξεως των
μm), όπου μόνο θεωρητικά μπορούν να συζητηθούν και να
ορισθούν ορισμένες έννοιες, αφού σ' αυτή την κλίμακα οι
μετρήσεις είναι αδύνατες, στη μέση κλίμακα των
παρατηρήσεων (της τάξεως μερικών εκατοστών έως και
μερικών μέτρων) όπου οι μετρήσεις των διαφόρων
μεγεθών είναι εφικτές και οι διάφορες θεωρίες
επαληθεύσιμες ή απορριπτέες και στη μεγάλη κλίμακα (της
τάξεως των Km) όπου η ετερογένεια και η χωρική και
χρονική παραλλακτικότητα των ιδιοτήτων και μεγεθών
εξυπηρετούνται καλύτερα με στοχαστική θεώρηση των
φαινομένων.
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Έστω ότι λαμβάνεται δείγμα εδάφους στο επίπεδο του
αντιπροσωπευτικού στοιχειώδους όγκου (Bear 1972, μέση κλίμακα). Η
μάζα και ο όγκος του δείγματος αυτού μπορούν γενικά να εκφρασθούν
από τις σχέσεις:
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Αν με ρφ συμβολίσουμε τη φαινομενική πυκνότητα των στερεών
συστατικών του εδάφους δηλαδή:

τότε η κατά μάζα έκφραση της περιεκτικότητας του εδάφους σε νερό ω
μπορεί να εκφρασθεί συναρτήσει της θ ή και αντίστροφα από τη σχέση:

(7.6)

όπου με ρ συμβολίζουμε την πυκνότητα του νερού.
Άλλα μεγέθη που μπορούν να ορισθούν από τις εκφράσεις (7.1) και

(7.2) είναι το πορώδες που ορίζεται σαν ο λόγος του ολικού όγκου των
πόρων (γεμάτων με νερό ή αέρα,
προς τον ολικό όγκο του δείγματος δηλαδή:

(7.7)
Αν με ρσ συμβολίσουμε την πραγματική πυκνότητα των στερεών

συστατικών δηλαδή το λόγο της μάζας τους mσ προς τον όγκο που
καταλαμβάνουν \/σ τότε η (7.7) γράφεται και:

(7.8)

(7.9)
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Ο βαθμός κορεσμού ορίζεται από τη σχέση:
(7.10)

και παίρνει τιμές μεταξύ μηδέν και ένα, για εντελώς ξερό και εντελώς
κορεσμένο έδαφος αντίστοιχα. Όπως ορίστηκε πιο πάνω η
περιεκτικότητα του εδάφους σε νερό κατ' όγκο, σχέση (7.3), όμοια
μπορεί να ορισθεί και η περιεκτικότητα του εδάφους σε αέρα κατ' όγκο.
Έτσι συμβολίζοντας την με fα θα έχουμε:

(7.11)

Η fα είναι χρήσιμο μέγεθος στη μελέτη του αερισμού των εδαφών.
Σε μερικές από τις προηγούμενες εκφράσεις υπήρχε στον

παρονομαστή ο ολικός όγκος V0. To μέγεθος αυτό σε πολλά εδάφη
(κυρίως αργιλώδη) δεν παραμένει σταθερό. Έτσι σε προβλήματα
εδαφομηχανικής προτιμάται η χρήση ενός άλλου μεγέθους για τον
ορισμό του σχετικού όγκου των πόρων, του λόγου των κενών χώρων
που συμβολίζεται με e και δίνεται από τη σχέση:
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Ένα άλλο χρήσιμο μέγεθος που σχετίζεται άμεσα με τα φαινόμενα που
συμβαίνουν στις διαχωριστικές επιφάνειες μεταξύ της υγρής και της στερεάς
κυρίως φάσης στο έδαφος είναι αυτό της ειδικής επιφάνειας. Η ειδική επιφάνεια
ενός στερεού σώματος ορίζεται είτε ως προς τη μάζα am είτε ως προς τον όγκο
του αν από τις σχέσεις:

(7.13)

(7.14)
όπου:
Α = η επιφάνεια του στερεού σώματος
ma = η μάζα του στερεού σώματος
Vσ = ο όγκος του στερεού σώματος.
Στα εδάφη, όπου τα στερεά συστατικά τους μπορούν να ταξινομηθούν ανάλογα
με το μέγεθος τους σε διάφορες κλάσεις οι ορισμοί (7.13) και (7.14)
διαμορφώνονται ανάλογα, δηλαδή:

όπου fi,m και fi,v εκφράζουν τα κατά μάζα και κατ' όγκο ποσοστά των στερεών
συστατικών του εδάφους αντίστοιχα στην κλάση i



9

7.2.2 Μηχανισμοί Συγκράτησης του Νερού σε Αδρανή Πορώδη Μέσα

Αδρανή πορώδη μέσα λέγονται αυτά που τα στερεά τους συστατικά δεν
διαθέτουν ηλεκτρικά φορτία. Τέτοια μέσα μπορεί να είναι τα αμμώδη
εδάφη, οι περλίτες και άλλα φυσικά και τεχνητά πορώδη.

Σ' όλα τα πιο πάνω πορώδη μέσα οι μηχανισμοί συγκράτησης του νερού
οφείλονται στην ανάπτυξη επιφανειακών τάσεων στις διαχωριστικές
επιφάνειες που διαμορφώνονται μεταξύ της υγρής και της αέριας
(κυρίως) φάσης στους εδαφικούς πόρους.

Μια πρώτη προσέγγιση μπορεί να ληφθεί αν θεωρήσουμε ότι το πορώδες
μέσο αποτελείται από παράλληλες δέσμες τριχοειδών διαφόρων
ακτίνων. Τότε σε κάθε τριχοειδές θα διαμορφώνεται μια κυρτή
διαχωριστική επιφάνεια, με τα κοίλα στραμμένα προς την πλευρά του
ατμοσφαιρικού αέρα, πίεσης Ρα (= ατμοσφ.) και τα κυρτά προς τη μάζα
του εδαφικού νερού όπου η πίεση έστω Ρ (<Ρα).

Η σχέση ανάμεσα στη διαφορά πιέσεων ΔΡ = Ρα - Ρ και την ακτίνα
καμπυλότητας R (της κυρτής διαχωριστικής επιφάνειας που εδώ
θεωρούμε σφαιρική), αποδεικνύεται ότι είναι:

όπου γ= συντελεστής επιφανειακής τάσης του νερού (~72 dyn/cm).
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Στις περιπτώσεις, όπως στο έδαφος, που δεν έχουμε πόρους
κυλινδρικούς, αλλά μια ποικιλία μορφών και σχημάτων, οι κυρτές
διαχωριστικές επιφάνειες που διαμορφώνονται μπορούν, γενικά, σαν
καμπύλες επιφάνειες στο χώρο, να χαρακτηρίζονται από δύο ακτίνες R1,
R2 και δύο κέντρα καμπυλότητας. Στην περίπτωση αυτή η σχέση (7.16)
τροποποιείται και γράφεται:

(7.17)

Αν συμβατικά θεωρήσουμε την ατμοσφαιρική πίεση Ρα = 0, τότε η πίεση
με την οποία το νερό συγκρατείται στους πόρους του εδάφους, στην
ακόρεστη περιοχή, είναι αρνητική και το ισοδύναμο ύψος νερού, Η, κατά
την υδροστατική έκφραση της πίεσης:

(7.18)
g = επιτάχυνση της βαρύτητας
είναι αρνητικό, ονομάζεται φορτίο πίεσης και με βάση τις (7.17) και (7.18)
θα δίνεται από τις σχέσεις:

ή πιο γενικά
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7.2.3 Χαρακτηριστική Καμπύλη Υγρασίας

Χαρακτηριστική καμπύλη υγρασίας (ΧΚΥ) ορίζεται η σχέση θ= f{Η) δηλαδή η καμπύλη
που σε ορθογώνιους άξονες θ και Η συνδέει την κατ' όγκο υγρασία θ με το φορτίο
πίεσης Η (Σχ. 7.3).

Η χαρακτηριστική καμπύλη υγρασίας μπορεί να προσδιοριστεί στο εργαστήριο με τη
συσκευή Haines ή με κύτταρα πιέσεως Richards ή καμμιά φορά και με άλλες
μεθόδους (Πουλοβασίλης 1986).

Στο χωράφι τα πράγματα είναι κάπως πιο δύσκολα. Συνήθως λαμβάνονται εδαφικά
δείγματα, ζυγίζονται κατ' ευθείαν (νωπά) και μετά ξαναζυγίζονται αφού
προηγουμένως ξηρανθούν σε ειδικό κλίβανο σε θερμοκρασία 105° C για 24 h. Η
μέθοδος αυτή προσδιορίζει την κατά μάζα υγρασία ω του δείγματος.



12

Για την εύρεση της θ χρειάζεται ακόμη ο προσδιορισμός της ρφ. Για τον προσδιορισμό
του φορτίου πίεσης θα πρέπει να χρησιμοποιηθούν τασίμετρα (αν το έδαφος είναι
σχετικά υγρό δηλαδή αν η εδαφική υγρασία συγκρατείται σε καθεστώτα αρνητικών
πιέσεων κατ' απόλυτη τιμή μικρότερων της ατμοσφαιρικής πίεσης), ή βαθμολογημένα
πλακίδια Βουγιούκου. Ένας άλλος τρόπος προσδιορισμού της θ στον αγρό είναι με τη
χρήση της συσκευής νετρονίων. Η σχέση θ = f(H) δεν είναι μονοσήμαντη. Η καμπύλη
αποστράγγισης ΑΒΓ είναι διαφορετική από την καμπύλη διαβροχής ΓΔΑ δηλαδή στο
ίδιο καθεστώς αρνητικού φορτίου πίεσης Η είναι δυνατό να έχουμε διαφορετικά
ποσοστά υγρασίας ανάλογα με την προϊστορία κίνησης του νερού στο πορώδες. Το
φαινόμενο αυτό έχει μεγάλη σημασία στην πρακτική των αρδεύσεων, στην
ανακατανομή του εδαφικού νερού μετά το πέρας της άρδευσης και χαρακτηρίζεται σαν
υστέρηση του εδαφικού νερού. Εκτεταμένες έρευνες στη διερεύνηση του φαινομένου
της υστέρησης έχουν γίνει από τον Πουλοβασίλη (Poulovassilis, 1962, 1969, 1970,1971,
1973, 1974, 1976 κ.ά.). Είναι φανερό πως η χαρακτηριστική καμπύλη υγρασίας στα
αδρανή πορώδη μέσα (στα οποία ο όγκος τους δεν μεταβάλλεται με τη διαβροχή ή τη
στράγγιση) είναι αποκαλυπτική της κατανομής του μεγέθους των πόρων. Εξάλλου και
το ίδιο της το σχήμα (Σχ. 7.3) θυμίζει καμπύλη αθροιστικής κατανομής, μόνο που
χρειάζεται η τιμή στον κορεσμό (σημείο Α) αντί να είναι ίση με θs (θs = f < 1) να
λαμβάνει την τιμή 1, έτσι όπως όφειλε αν ήταν καμπύλη αθροιστικής κατανομής. Αυτό
όμως εύκολα διορθώνεται με το μετασχηματισμό:

όπου θr = υπολειπόμενο ποσοστό υγρασίας
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7.2.4 Εμπειρικές Εξισώσεις Χαρακτηριστικών Καμπυλών Υγρασίας

Όπως ελέχθη πιο πάνω έχουν προταθεί διάφορες εμπειρικές εξισώσεις οι οποίες
επιχειρούν να αποδώσουν για κάποια εδάφη και σε περιορισμένο, συνήθως,
εύρος τιμών φορτίου πίεσης τη χαρακτηριστική καμπύλη υγρασίας. Μια τέτοια
εξίσωση είναι των Brooks and Corey (1964)

(7.22)

Όπου:
He = το φορτίο πίεσης κατά το οποίο αρχίζουν οι μεγαλύτεροι πόροι να αδειάζουν. Αυτό

σημαίνει πως για H>He, θ = θs ή Se= 1. Ο εκθέτης λ ονομάζεται δείκτης κατανομής
του μεγέθους των πόρων. Από την (7.22) μεγαλύτερη αρνητική τιμή της
παραμέτρου He σημαίνει ότι η μέση διάμετρος των πόρων γίνεται μικρότερη και
μικρότερη τιμή της παραμέτρου λ έχει σαν αποτέλεσμα την αύξηση της διασποράς
της κατανομής του μεγέθους των πόρων. Αξίζει να σημειωθεί εδώ ότι για λ —» ∞
όλο το νερό στο έδαφος συγκρατείται υπό καθεστώς μιας και μοναδικής τιμής του
φορτίου πίεσης Η ενώ όταν λ = 0 καμία αλλαγή στο Se δε συμβαίνει όταν το
φορτίο πίεσης μεταβάλλεται. Άλλη εμπειρική σχέση για την ΧΚΥ είναι και η:

7.23

a, b, c = σταθερές. Ο Visser έχει βρει ότι το b μεταβάλλεται μεταξύ 0 και 10 και το α
μεταξύ 0 και 3. Η (7.23) είναι δύσχρηστη γιατί δύσκολα προσδιορίζονται οι
σταθερές της.
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Άλλες αντίστοιχες εκφράσεις για τη ΧΚΥ έχουν προτείνει και οι Laliberte (1969), White
et al. (1970), Su and Brooks (1975), Van Genuchten (1978, 1980), Vauclin et al.
(1979), Gardner et al. (1970). Έτσι, η μορφή της εξίσωσης που πρότεινε ο Van
Genuchten ήταν:

a, n και m = σταθερές. Φαίνεται να συσχετίζονται οι σταθερές αυτές με τις σταθερές
της σχέσης (7.22) (Rawls and Brakensick, 1989) όπως:

Η εμπειρική εξίσωση που πρότειναν οι Gardner et al. (1970) είναι αρκετά απλή όπως
φαίνεται από τη σχέση:

Η σταθερά b βρέθηκε ίση με 4.3 για λεπτόκοκκο αμμοπηλώδες έδαφος. Η (7.25)
προσαρμόζεται ικανοποιητικά μόνο σε τμήμα της ΧΚΥ, αλλά μπορεί ν'
αποτελέσει χρήσιμο εργαλείο στην ανάλυση διεργασιών όπως αυτή της
ανακατανομής της εδαφικής υγρασίας σε στενό εύρος μεταβολής της θ (Hillel,
1980).
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7.2.5 Μηχανισμοί Συγκράτησης του Νερού σε Διαστελλόμενα Πορώδη Μέσα

Τα πορώδη αυτά μέσα αποτελούνται συνήθως από αργίλους, όπως ιλλίτη,
μοντμοριλλονίτη, καολινίτη και χαρακτηρίζονται από την παρουσία επιφανειακών
φορτίων. Η μηχανική ανάλυση τα κατατάσσει σε σωματίδια με μέγεθος μικρότερο
των 2μm. Τα αργιλικά ορυκτά είναι κρυσταλλικά πυριτικά, φυλλώδους δομής με
μεγάλη επιφάνεια. Κατά τη διαβροχή τους διαστέλλονται ενώ κατά την
απομάκρυνση νερού από αυτά συστέλλονται.

Η γνώση της επιφανειακής συγκέντρωσης των αρνητικών (συνήθως) φορτίων στις
μικέλλες των αργίλων επιτρέπει στα ηλεκτρολυτικά διαλύματα με παρουσία
τέτοιων μικελλών, την επίλυση της εξίσωσης του Poisson και τον προσδιορισμό
της κατανομής των ηλεκτρικών φορτίων, θετικών και αρνητικών, συναρτήσει της
απόστασης από την πολυδύναμη αρνητική επιφάνεια της μικέλλας (Childs 1969,
Verwey and Overbeek 1948). Η κατανομή αυτή εκτείνεται σε μια πεπερασμένη
απόσταση από την μικέλλα (Σχ. 7.4) και ονομάζεται διάχυτη στρώση Gouy. Η
έκταση της εξαρτάται από το σθένος των ιόντων στο διάλυμα, με την έννοια ότι
μεγαλύτερου σθένους ιόντα περιορίζουν την έκταση της, από τη συγκέντρωση του
διαλύματος, όσο πιο μεγάλη η συγκέντρωση τόσο πιο μικρή η έκταση της
στρώσης Gouy.

Επίσης το ρΗ του διαλύματος επηρεάζει τη διάσταση ίου και έτσι έμμεσα επηρεάζει την
έκταση της διάχυτης στρώσης Gouy. Η ανομοιόμορφη κατανομή των ιόντων και
των αδιαστάτων μορίων στο διάλυμα ανάμεσα στις μικέλλες έχει σαν αποτέλεσμα
την ανάπτυξη οσμωτικών πιέσεων που ισοδυναμούν με απωθητικές δυνάμεις
ανάμεσα στις μικέλλες.

Στο Σχ. 7.4 παρουσιάζονται κατανομές ιόντων στη διάχυτη στρώση Gouy για διάφορες
συγκεντρώσεις, για μονοσθενή και δισθενή ιόντα.
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7.3 ΔΥΝΑΜΙΚΗ ΤΟΥ ΕΔΑΦΙΚΟΥ ΝΕΡΟΥ
7.3.1 Ολικό Δυναμικό Εδαφικού Νερού - Υδραυλικό Φορτίο

Όπως στον ηλεκτρισμό για την κίνηση των ηλεκτρικών φορτίων σε
κάποιο ηλεκτροστατικό πεδίο, έτσι και στα πορώδη μέσα, για την κίνηση
του νερού, η έκφραση του νόμου που τη διέπει, διευκολύνεται αν ορισθεί η
έννοια του δυναμικού. Έτσι, ορίζεται σαν ολικό δυναμικό του εδαφικού
νερού σε κάποια θέση , το πηλίκο του έργου που καταναλίσκεται ή
αποδίδεται από το σύστημα για τη μεταφορά του υποθέματος του
εδαφικού νερού (το υπόθεμα μπορεί να είναι μάζα, βάρος ή όγκος) από
κάποιο σημείο αναφοράς, στο οποίο το δυναμικό θεωρείται ίσο με το
μηδέν, στο υπό θεώρηση σημείο του οποίου η τιμή του δυναμικού
χαρακτηρίζει, προς το υπόθεμα. Αν λοιπόν θεωρηθεί σαν υπόθεμα η μάζα
του εδαφικού νερού και περιορισθούν οι αιτίες κίνησης του νερού, στη
βαρύτητα και στις διαφορές πιέσεως (οσμωτικής και υδροστατικής)
δηλαδή αγνοηθεί το ενδεχόμενο κίνησης του νερού σε αέρια φάση με τη
διάχυση των υδρατμών εξαιτίας κλίσεων συγκεντρώσεως που μπορούν
να οφείλονται σε κλίση θερμοκρασιών ή σε άλλες αιτίες όπως π.χ. οι
διαφορές οσμωτικών πιέσεων κ.τ.λ.), τότε το έργο που καταναλίσκεται για
τη μεταφορά αυτή από κάποιο σημείο όπου αυθαίρετα θεωρείται ότι
βρίσκεται στο επίπεδο z = 0 στο υπό θεώρηση σημείο χ = (χ, y, ζ)
δίνεται:
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όπου, για την έκφραση του έργου που οφείλεται στις διαφορές πιέσεως,
θεωρήθηκε ότι το υπό θεώρηση σημείο βρίσκεται υπό καθεστώς πιέσεως Ρ
(στην ακόρεστη περιοχή είναι αρνητικό) και ότι σαν επίπεδο αναφοράς των
πιέσεων θεωρήθηκε μάζα καθαρού νερού (χωρίς προσμίξεις) επίπεδης
επιφάνειας υπό καθεστώς ατμοσφαιρικής πίεσης (Patm = 0). Από τον ορισμό
του ολικού δυναμικού, όταν το υπόθεμα είναι η μάζα θα έχουμε :

Όμοιες εκφράσεις έχουμε :

όταν το υπόθεμα είναι ο όγκος V και

Η τελευταία έκφραση δίνει το ολικό δυναμικό του εδαφικού νερού με
υπόθεμα το βάρος. To h λέγεται και υδραυλικό φορτίο, είναι αριθμητική
συνάρτηση της θέσης του υπό θεώρηση σημείου μέσα στο πορώδες (χώρος
ροής) και είναι άθροισμα δύο συνιστωσών, του φορτίου βαρύτητας z και του
φορτίου πίεσης Η. Το νερό μέσα στα πορώδη μέσα κινείται εφόσον
υπάρχουν διαφορές στις τιμές του υδραυλικού φορτίου. Με την έννοια αυτή
οι απόλυτες τιμές του υδραυλικού φορτίου δεν ενδιαφέρουν.
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7.3.2 Νόμος του DARCY - Υδραυλική Αγωγιμότητα

Όπως ελέχθη πιο πάνω στο χώρο ροής (δηλαδή στο έδαφος) για κάθε σημείο
υπάρχει και κάποια τιμή του υδραυλικού φορτίου,

όπου = το διάνυσμα θέσεως από κάποιο σταθερό σημείο αναφοράς. Να
σημειωθεί εδώ ότι το φορτίο πίεσης Η ( ) δεν είναι παρά μια μέση τιμή στην
κλίμακα των παρατηρήσεων δηλαδή σε κάποιο αντιπροσωπευτικό στοιχειώδη
όγκο. Το νερό κινείται από σημεία όπου το υδραυλικό φορτίο έχει μεγάλες
τιμές προς άλλα σημεία με μικρότερες τιμές υδραυλικού φορτίου. Η σχέση που
δίνει την πυκνότητα ροής του εδαφικού νερού δηλαδή το πηλίκο του όγκου του
νερού προς την επιφάνεια και το χρόνο είναι ο γνωστός εμπειρικός νόμος του
Darcy:

ο συντελεστής αναλογίας Κ λέγεται υδραυλική αγωγιμότητα του πορώδους
μέσου, χαρακτηρίζει το μέσο και είναι συμμετρικός τανυστής β' τάξεως. Σε
ισότροπα και ομογενή πορώδη μέσα η υδραυλική αγωγιμότητα είναι βαθμωτό
μέγεθος με έντονη εξάρτηση από την υγρασία θ. Η υδραυλική αγωγιμότητα
ορίζεται από την προηγούμενη σχέση σαν το πηλίκο της μέσης
(μακροσκοπικής) ταχύτητας ροής (κατ' άλλους ειδικής παροχής Darcy) προς
την κλίση του υδραυλικού φορτίου. Έχει διαστάσεις ταχύτητας κι εκφράζει την
ευκολία ή τη δυσκολία κίνησης του νερού στα πορώδη μέσα. Στα σχήματα (7.5)
και (7.6) φαίνονται τυπικές καμπύλες Κ (θ) και Κ (Η).
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Τόσο η χαρακτηριστική καμπύλη υγρασίας όσο και η υδραυλική αγωγιμότητα
αποτελούν τις πιο σημαντικές υδραυλικές ιδιότητες των εδαφών και ο
προσδιορισμός τους στο εργαστήριο και στον αγρό έχει αναπτυχθεί ιδιαίτερα.
Είναι γενικά παραδεκτό πως ο πειραματικός προσδιορισμός της
χαρακτηριστικής καμπύλης υγρασίας (θi, Ηi) είναι πολύ πιο εύκολος από αυτόν
της υδραυλικής αγωγιμότητας (Κi, θi,) ή (Κi, Ηi), όπου συμβολίζουν τα
πειραματικά σημεία υγρασίας κατ' όγκο, φορτίου πίεσης και υδραυλικής
αγωγιμότητας, αντίστοιχα.

Έτσι, θεωρείται πολύ φυσιολογικό το γεγονός ότι έχουν αναπτυχθεί διάφοροι τρόποι
θεωρητικού υπολογισμού της Κ (θ) ή Κ (Η) από στοιχεία της ΧΚΥ και ιδιαίτερα
της συσχέτισης της Κ με την κατανομή του μεγέθους των πόρων, έτσι όπως
αυτή προσδιορίζεται από τα πειραματικά στοιχεία της ΧΚΥ.
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7.3.3 Εμπειρικές Εξισώσεις Κ(Η) ή Κ{θ)

Όπως έχει συμβεί με τη ΧΚΥ έτσι και με την υδραυλική αγωγιμότητα
υπήρξαν πολλές προσπάθειες να αποδοθεί σα συνάρτηση
ευκολότερα μεφούμενων μεγεθών ή στοιχείων, όπως π.χ. στοιχείων
υφής, κατανομής μεγέθους των σωματιδίων, φαινομενικής
πυκνότητας στερεών συστατικών, ειδικής επιφάνειας κ.ά. Οι πρώτες
προσπάθειες είχαν σαν αφετηρία εξειδικευμένα μοντέλα ροής (ροή σε
κυλινδρικούς αγωγούς, ροή μεταξύ παραλλήλων επιπέδων κ.ά.) και
ανάγονται στους Slicter (1899), Green and Ampt (1911), Kozeny
(1927), Fair and Hatch (1933), Carman (1937, 1948) και άλλους.

Ο Slicter, θεωρώντας ένα ιδανικό πορώδες μέσο με ομοιόμορφους
σφαιρικούς κόκκους, έδωσε το 1899 την πρώτη ανάλυση
υπολογισμού της Κ. Το γενικευμένο μοντέλο Kozeny λίγο αργότερα
βρήκε πλατειά απήχηση (Scheidegger 1960) γιατί ήταν απλό και
στηριζόταν σε δύο σχετικά εύκολα προσδιοριζόμενα μεγέθη, το ολικό
πορώδες, f, και την ειδική επιφάνεια κατ' όγκο, αν, όπως φαίνεται από
τη σχέση:
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Στην (7.41) ο παράγοντας F είναι ένας εμπειρικός συντελεστής (shape
factor) και λαμβάνει τιμές μεταξύ 2.0 και 2.5 (Childs, 1969, ρ. 181). Αρκετά
καλή κριτική παρουσίαση των μοντέλων της ακόρεστης υδραυλικής
αγωγιμότητας δημοσίευσε ο Brutsaert (1967) ενώ ο Gardner (1960) όπως
αναφέρεται από τον Hillel (1980) πρότεινε τις πιο κάτω εμπειρικές σχέσεις
Κ(Η) ή Κ (θ)

α, n: σταθερές

Α, Β: σταθερές

a, m: σταθερές

Μια σχέση η οποία έχει χρησιμοποιηθεί αρκετά είναι και η
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Μια τέτοια εκθετική σχέση μεταξύ των Κ και Η δεν είναι τυπική για τα εδάφη.
Δίνει όμως τη γρήγορη και μη γραμμική μείωση της Κ καθώς το μέγεθος του Η
μεγαλώνει. Η τιμή της παραμέτρου α κυμαίνεται από 2 x 10-5 m (αργιλώδη
εδάφη) μέχρι 5 x 10 -4 m (αμμώδη εδάφη) με μια μέση τιμή 1 x 10-4 m περίπου
(Philip, 1968).
Εμπειρικοί τύποι έχουν επίσης προταθεί και για την υδραυλική αγωγιμότητα
στον κορεσμό Ks. Οι Israelsen and Hansen (1962) δίνουν τιμές της Κs καθώς
και στοιχεία από την κατανομή του μεγέθους των σωματιδίων (π.χ. ποσοστά
κατά μάζα της ιλύος και της αργίλου) ενώ ο Bloemen (1980) συσχέτισε την Ks

και την He με στοιχεία από τη μηχανική ανάλυση. Οι Campbell and Cambell
(1982) Έδωσαν τη σχέση:

όπου
ms = ποσοστό κατά μάζα της ιλύος (silt)
mc = ποσοστό κατά μάζα της αργίλου (clay)

Στα ίδια ερευνητικά ενδιαφέροντα συσχέτισης των υδραυλικών ιδιοτήτων των
εδαφών με άλλες παραμέτρους μηχανικής ανάλυσης κ.τ.λ. κινήθηκαν και οι
Rawls and Brakensiek (1983, 1985, 1988).
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7.3.4 Εξίσωση της Συνέχειας

Η γενική εξίσωση ροής προκύπτει από το συνδυασμό του νόμου του Darcy
και της γενικής αρχής της διατήρησης της μάζας ή της εξίσωσης της
συνέχειας, όπως αλλιώς έχει επικρατήσει, να λέγεται. Η κίνηση του
νερού σε ένα ακόρεστο πορώδες μέσο χαρακτηρίζεται από μη σταθερή
ταχύτητα, αφού κάποιοι πόροι προσλαμβάνουν νερό, κάποιοι ίσως
αποδίδουν και κάποιοι άλλοι απλά διαπερνώνται από νερό.
Έστω ότι σε τρισορθογώνιο σύστημα αξόνων (Σχ. 7.7) η κατά τον άξονα
χ συνιστώσα της ταχύτητας που απορρέει από το v. Darcy στη θέση χ
είναι ux. Η ίδια συνιστώσα στη θέση χ + Δ χ θα είναι γενικά
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Έτσι, αν συμβολίσουμε με Qx και Qx+Δx την παροχή εισόδου (στο στοιχειώδη όγκο ΔV0 = Δχ
Δγ Δζ ) και εξόδου αντίστοίχα, τότε η συνολική παροχή νερού στο στοιχειώδη όγκο του
πορώδους ΔV0 που οφείλεται στη συνιστώσα της ταχύτητας στην κατεύθυνση του άξονα χ
θα είναι:

ή

ή

Όμοια θα έχουμε

και

Τελικά, η συνολική παροχή νερού (και από τις τρεις κατευθύνσεις χ, y, ζ) στο στοιχειώδη
όγκο ΔV0 θα είναι

αλλά, εξ ορισμού συνολικός όγκος του νερού που προσέρχεται
(ή εγκαταλείπει) στο στοιχειώδη όγκο του πορώδους ΔV0)

(αφού ■ υγρασία κατ' όγκο στο ).
Από (7.51) και (7.52) προκύπτει ότι
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Έτσι η (7.53) στη μονοδιάστατη της έκφραση γράφεται:

άξονας χ :

άξονας y :

άξονας z :

Η τελευταία εξίσωση αποτελεί συνδυασμό διάχυσης και
μεταφοράς. Ο όρος υπεισέρχεται λόγω βαρύτητας και
είναι ο όρος αυτός που εισάγει τεράστιες δυσκολίες στη
λύση της εξίσωσης (7.59).
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7.3.5  Γενική Εξίσωση Ροής σε Κορεσμένα Πορώδη Μέσα

Η εξίσωση (7.53) στην περίπτωση που το έδαφος είναι
κορεσμένο {θ = θs = σταθερή, άρα παίρνει τη μορφή:

Συγχρόνως όμως και η έκφραση της ταχύτητας στα κορεσμένα
πορώδη μέσα γίνεται πιο απλή. Έτσι, έχουμε από
τη γενική της έκφραση :

(Εξ. 7.31)
Για κορεσμένα εδάφη η υδραυλική αγωγιμότητα Κ είναι σταθερή

και ίση με τη μέγιστη τιμή της στον κορεσμό δηλαδή τη Ks.
Κατόπιν τούτου η (7.60), για κορεσμένα, ομογενή και
ισότροπα πορώδη μέσα γράφεται:
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που δεν είναι τίποτε άλλο παρά η εξίσωση του Laplace. Πιο αναλυτικά η U-Di) γράφεται

Η λύση της h (χ, y, z) πρέπει να ικανοποιεί συγκεκριμένες συνθήκες (ανάλογα με την
υπό εξέταση περίπτωση). Από τη γνώση του υδραυλικού
φορτίου μπορεί κανείς να έχει το φορτίο πίεσης, την υδραυλική κλίση
σε κάθε θέση, τις γραμμές ροής και άλλα ενδιαφέροντα στοιχεία. Η εξίσωση ροής σε
προβλήματα με αξονική συμμετρία όπως π.χ. άντληση νερού από πηγάδι ή απόληψη
νερού από μεμονωμένη κυλινδρική ρίζα, με την οποία εξομοιώνεται το ίδιο το φυτό
(Gardner 1960, 1964, Philip 1957) διαμορφώνεται κατάλληλα και παίρνει τη μορφή

όπου r = η ακτινική απόσταση από τον άξονα συμμετρίας και
η ακτινική ταχύτητα ροής.
Με τα πιο πάνω η (7.63) γράφεται

ή

και σε κορεσμένα εδάφη (όπως π.χ. στα υδροφόρα στρώματα) θα έχουμε ότι
Σταθερά απ' όπου

όπου Α, c = σταθερές που μέσω αυτών θα ικανοποιούνται η αρχική και οι οριακές
συνθήκες.
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7.3.6  Μονοδιάστατη Κίνηση της Εδαφικής Υγρασίας

/. Οριζόντια Διήθηση
Η εξίσωση που διέπει το φαινόμενο είναι η:

και δεν είναι τίποτε άλλο παρά ότι ορίζουμε
αθροιστική διήθηση (cumulative infiltration), θα έχουμε ότι:

(7.87)

Αν παραγωγήσουμε ως προς το χρόνο τότε:
(7.88)
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Η εξίσωση (7.87) συνδέει την αθροιστική διήθηση i με το
χρόνο t και λέγεται γενικά εξίσωση διήθησης. Ο
συντελεστής αναλογίας S εισήχθηκε από τον Philip,
ονομάζεται απορροφητικότητα (sorptivity), χαρακτηρίζει το
πορώδες μέσο και εξαρτάται, καθώς φαίνεται και από την
(7.85), από την αρχική υγρασία του μέσου.
Από την (7.87) προκύπτει με απλή παραγώγιση της i ως
προς το χρόνο, η ταχύτητα διήθησης που δεν είναι
άλλη παρά η ταχύτητα εισόδου του νερού στο έδαφος,
όπως αυτή προκύπτει από την εφαρμογή του v. Darcy
στην επιφάνεια της διήθησης δηλαδή στο x = 0. Έτσι θα
έχουμε:
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Οι εξισώσεις (7.87) και (7.88) αποδίδονται σχηματικά στα σχήματα (7.9)
και (7.10).

Βλέπει λοιπόν κανείς ότι η ταχύτητα διήθησης παρουσιάζει τα εξής
χαρακτηριστικά:
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Αυτά τα χαρακτηριστικά στην ταχύτητα διήθησης, αν και
έχουν προκύψει κατά την ημιαναλυτική επίλυση της
γενικής εξίσωσης ροής (Εξ. 7.71) με την εφαρμογή του
μετασχηματισμού Boltzmann, είναι ακριβώς αυτά που
προβλέπονται από τη φυσική του φαινομένου. Τα
σχήματα (7.11) - (7.14) δείχνουν το πεδίο ροής πριν την
εφαρμογή του νερού, την εξέλιξη των κατατομών
υγρασίας, την εξέλιξη των κλίσεων και
στην επιφάνεια διήθησης, x = 0, με το χρόνο.

(Σημείωση. Ο υποδείκτης ο συμβολίζει τιμές στο x = 0).
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ΙΙ. Κατακόρυφη Διήθηση
Η γενική εξίσωση ροής, αν και έχει ήδη δοθεί ξαναγράφεται εδώ:

ή

ή

Η (7.97) με εξαρτημένη μεταβλητή το φορτίο πίεσης, Η, Λέγεται και
εξίσωση Richards.

- Αρχική συνθήκη:   Και εδώ υποθέτουμε ομοιομορφία στην αρχική
υγρασία  ή ομοιομορφία στο αρχικό φορτίο πίεσης δηλαδή

ή
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(Σημείωση. 1. Το έδαφος εκτείνεται στον αρνητικό ημιάξονα των ζ, η
επιφάνεια του εδάφους ορίζεται από τη σχέση z = 0 και η εδαφική
κατατομή θεωρείται ότι εκτείνεται στο άπειρο, 2. Όπως
και στην οριζόντια διήθηση το έδαφος θεωρείται ομογενές και
ισότροπο, η ροή του νερού ισόθερμη και η υστέρηση δε λαμβάνεται
υπόψη).
- Οριακές συνθήκες: Οι οριακές συνθήκες στην επιφάνεια του
εδάφους ποικίλλουν. Έτσι, μπορεί να έχουμε συνθήκες σταθερού
φορτίου (ή συγκέντρωσης, δηλαδή υγρασίας) όπως π.χ. όταν
ποτίζουμε με κατάκλυση, μπορεί να έχουμε συνθήκες σταθερής
παροχής, θετικής ή αρνητικής, οπότε αναφερόμαστε σε διήθηση
του νερού με σταθερή ταχύτητα βροχόπτωσης (όπως π.χ. στην
άρδευση με τεχνητή βροχή) ή σε εξάτμιση του νερού από κάποια
υγρή εδαφική κατατομή, καθώς και άλλες περιπτώσεις που
προσθέτουν παραπέρα δυσκολίες στην επίτευξη λύσης του
προβλήματος. Επίσης το όριο στην κατώτερη εδαφική επιφάνεια
μπορεί να ποικίλλει καθώς και η έκταση της εδαφικής κατατομής
μπορεί να είναι πεπερασμένη ή άπειρη. Στη συνέχεια θα περιγρφεί
το φαινόμενο σε δύο σχετικά απλές περιπτώσεις (κατάκλυση και
τεχνητή βροχή) και θα αναφερθούν οι δυσκολίες που
παρουσιάζονται κατά την επίλυση.
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i. Κατάκλυση

Οριακή συνθήκη επιφανείας

Οριακή συνθήκη κάτω ορίου
Η επίδραση της βαρύτητας, όπως εμφανίζεται στον όρο dK/dz (Εξ. 7.96-7.98) δεν
επιτρέπει την εξεύρεση αναλυτικής ή έστω ημιαναλυτικής Λύσης. Η γενική εξίσωση
ροής (Εξ. 7.96-7.98) είναι έντονα μη γραμμική διαφορική εξίσωση με μερικές
παραγώγους της μορφής FokkerPlanck (Philip, 1974). Ο Philip (1957), ξεκινώντας
από τη λύση της αντίστοιχης εξίσωσης στην οριζόντια διήθηση κατάφερε να
επιτύχει μια προσεγγιστική ημιαναλυτική λύση σε μορφή χρονοσειράς

δηλαδή άθροισμα σειράς όρων αυξανόμενης δύναμης του tl/2. Στην (7.103) όλοι οι
συντελεστές φ, χ, ψ κ.τ.λ. εξαρτώνται μόνο από την θ. Άλλες προσπάθειες
αναλυτικής επίλυσης της γενικής εξίσωσης ροής αναφέρονται στην επιβολή
ορισμένων μορφών αναλυτικών σχέσεων που "δήθεν" ακολουθούν οι υδραυλικές
ιδιότητες των εδαφών, Κ(Η), Κ{θ), θ(Η) και D{θ) (Κερκίδης, 1992), αλλοιώνοντας μ'
αυτό τον τρόπο το πορώδες μέσο για χάρη της επίτευξης αναλυτικής λύσης. Η
χρησιμότητα αυτών των λύσεων είναι κυρίως για να καταδείξουν κάποια γενικά
χαρακτηριστικά για εξαγωγή συγκριτικών κυρίως συμπερασμάτων. Η φυσική του
φαινομένου της διήθησης του νερού σε ακόρεστο έδαφος, κάτω από συνθήκες
κατάκλυσης αναδεικνύεται απλά μέσα από τη συμπεριφορά της ταχύτητας διήθησης
u0{t).
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Όπως και στην οριζόντια διήθηση, ο υποδείκτης ο στην u0{t) υποδηλώνει ότι η
ταχύτητα διήθησης είναι η ταχύτητα που απορρέει από το v. Darcy όταν εφαρμοσθεί
στην επιφάνεια διήθησης δηλαδή στο z = 0.
Έτσι από τον v. Darcy έχουμε:

Στα σχήματα (7.19-7.22) φαίνονται η αρχική κατάσταση, η εξέλιξη της
υγρασίας και του φορτίου πίεσης με το χρόνο (πάντα στην περίπτωση της
κατάκλυσης) καθώς και η εξέλιξη των κλίσεων του φορτίου πίεσης και
υγρασίας με τον χρόνο, στην επιφάνεια του εδάφους.
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Είναι φανερό πως από τον ορισμό της u0(t) η συμπεριφορά της με το
χρόνο θα αποδίδεται όπως στο Σχ. 7.23. Στην περίπτωση αυτή η
κλίση του υδραυλικού φορτίου είναι θετική, ενώ η ταχύτητα διήθησης
είναι αρνητική (το νερό κινείται προς τον αρνητικό άξονα του z).

Από το Σχ. 7.23 παρατηρεί κανείς ότι το μέτρο της ταχύτητας διήθησης
παρουσιάζει τα εξής χαρακτηριστικά:

Εξάλλου η ολοκλήρωση της u0(t) στο χρόνο δίνει την αθροιστική
διήθηση i, όπως σχηματικά παρουσιάζεται στο Σχ. 7.24.
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Η καμπύλη i(t) τείνει στους μεγάλους χρόνους
εξισώσεις 7.104 ή 7.105 και το γεγονός αυτό υποδεικνύει κι
έναν εύκολο, σχετικά, τρόπο προσδιορισμού της υδραυλικής
αγωγιμότητας Ks στον κορεσμό, της ανώτερης εδαφικής
στρώσης, στο χωράφι ν' αποκτήσει σταθερή κλίση. Η κλίση
αυτή ισούται με την Ks, όπως προκύπτει από τις εξισώσεις
7.104 ή 7.105 και το γεγονός αυτό υποδεικνύει κι έναν
εύκολο, σχετικά, τρόπο προσδιορισμού της υδραυλικής
αγωγιμότητας Ks στον κορεσμό, της ανώτερης εδαφικής
στρώσης, στο χωράφι.
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- Μοντέλο διήθησης Green -Ampt: Αν υποτεθεί ότι η συνάρτηση D (θ)
αποδίδεται από μια συνάρτηση δέλτα του Dirac (1958), ότι δηλαδή

που σημαίνει ότι η διαχυτικότητα είναι συγκεντρωμένη στη τιμή             τότε
αποδεικνύεται (Philip, 1969) ότι αυτό ισοδυναμεί με προέλαση του
μετώπου διαβροχής κατά οριζόντια επίπεδα, όπως είχε υποτεθεί από τους
Green and Ampt (1911). Σ' αυτή την περίπτωση, εισάγοντας μια επιπλέον
παραδοχή ότι το ξηρό έδαφος χαρακτηρίζεται, στη διαχωριστική επιφάνεια
μεταξύ της ανώτερης κορεσμένης ζώνης και της κατώτερης ακόρεστης,
από μια τιμή φορτίου πίεσης         καταλήγει εύκολα κανείς σε μια
εξαιρετικά απλή έκφραση της ταχύτητας διήθησης u0{t) την

όπου Η0 το φορτίο πίεσης (σταθερό ύψος νερού κατάκλυσης) στην εδαφική
επιφάνεια            ,βάθος προέλασης του μετώπου διαβροχής. Το ύψος του
νερού που έχει διηθηθεί σε χρόνο t θα δίνεται από τη σχέση
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οπότε η (7.110) παίρνει τη μορφή

η οποία εύκολα μπορεί να ολοκληρωθεί και να δώσει μια
εξίσωση i(t) πεπλεγμένης μορφής την

όπου

Στο Σχ. 7.25 φαίνεται ο τρόπος προέλασης του μετώπου
διαβροχής σύμφωνα με το μοντέλο Green-Ampt.
Από την (7.110) είναι φανερό πως το μοντέλο Green-
Ampt αποδίδει τη φυσική του φαινομένου, αφού η
συμπεριφορά της ταχύτητας διήθησης
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ii.   Τεχνητή βροχή
(α) q > Ks. Στην περίπτωση αυτή η οριακή συνθήκη επιφάνειας είναι:

όπου
q = ταχύτητα βροχόπτωσης (σταθερή)
Τ   = χρόνος κατά τον οποίο η επιφανειακή (z = 0) εδαφική
υγρασία αποκτά τη μέγιστη τιμή της, θ5 και από τότε και μετά
έχουμε επιφανειακή απορροή.

(β)              Σ' αυτή την περίπτωση η οριακή τιμή της επιφανειακής
υγρασίας                                         τείνει δηλαδή να αποκτήσει
την τιμή που αντιστοιχεί στην υδραυλική αγωγιμότητα             Κατ'
αυτή την έννοια όταν το έδαφος απορροφά όλο το νερό σε
όλους τους χρόνους και το φαινόμενο της επιφανειακής απορροής
δεν παρατηρείται. Στα σχήματα 7.26 - 7.30 παρουσιάζονται
διάφορα χαρακτηριστικά του φαινομένου της κατακόρυφης
διήθησης με συνθήκες σταθερής ταχύτητας βροχόπτωσης.
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Έτσι στο Σχ. 7.26 παρουσιάζεται η αρχική κατάσταση. Στο Σχ. 7.27
παρουσιάζεται σχηματικά η εξέλιξη της εδαφικής υγρασίας σε δύο
περιπτώσεις.
(i) Για q < Ks, οι κατατομές υγρασίας δείχνουν μια αυξητική τάση της
υγρασίας στην επιφάνεια θo{t) που καταλήγει, όπως φαίνεται και στο Σχ.
7.28, σε μια μέγιστη τιμή                                                               που

εξαρτάται από την q, έτσι ώστε
(ίί)   Για                       εξέλιξη της υγρασίας στην επιφάνεια του εδάφους

καταλήγει τελικά στην θs δηλαδή επιτυγχάνεται κορεσμός της α-
νώτερης εδαφικής στρώσης που ολοένα επεκτείνεται και στα βαθύτερα ε-
δαφικά στρώματα. Στην περίπτωση όπου q > Ks, τότε μετά την επίτευξη
κορεσμού σε κάποιο χρόνο Τ, η συνέχιση της τροφοδοσίας του εδάφους με
νερό κατά τον ίδιο ρυθμό προκαλεί επιφανειακή απορροή, αφού η σταθερή
ταχύτητα βροχόπτωσης ςτ, από εκείνη τη χρονική στιγμή και μετά, είναι
μεγαλύτερη της ταχύτητας διήθησης δηλαδή του φυσιολογικού ρυθμού με
τον οποίο το έδαφος επιτρέπει στο νερό να διηθείται. Στο Σχ. 7.28
φαίνονται σχηματικά η εξέλιξη της υγρασίας 0o(t), του φορτίου πίεσης H0(t)
και της υδραυλικής αγωγιμότητας K0{t) σε συνθήκες διήθησης με σταθερή
ταχύτητα βροχόπτωσης. Στο Σχ. 7.29 φαίνεται η εξέλιξη της ταχύτητας
διήθησης στην κατάκλυση και στην τεχνητή βροχή για q1 > q2 >KS, ενώ
στο Σχ. 7.30 φαίνεται η καμπύλη i(t) για τρεις περιπτώσεις (α) q > Ks, (β) q
= Ks, (γ) q < Ks. Όπως είναι φυσικό στην υδρολογία, αλλά και στις
αρδεύσεις με καταιονισμό ενδιαφέρει άμεσα η γνώση του χρόνου έναρξης
της επιφανειακής απορροής
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7.3.7  Εμπειρικές Εξισώσεις Διήθησης

Έχουν προταθεί κατά καιρούς διάφορες εξισώσεις
διήθησης. Οι εξισώσεις αυτές δίνουν την αθροιστική
διήθηση, i, (το ύψος του νερού που διηθείται στην
εδαφική μάζα) σαν συνάρτηση του χρόνου. Μερικές από
τις εξισώσεις αυτές έχουν παραμέτρους που σχετίζονται
με τις υδραυλικές ιδιότητες των εδαφών, και ως εκ
τούτου μπορούν να προσδιορισθούν από αυτές, και
άλλες έχουν παραμέτρους που δε σχετίζονται με τις
υδραυλικές ιδιότητες των εδαφών, αλλά, απλά
προσδιορίζονται με προσαρμογή της καμπύλης i - t σε
πειραματικά δεδομένα.
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i. Εξίσωση Kostiakov (1932)
Η εξίσωση αυτή είναι από τις πιο απλές εξισώσεις που έχουν προταθεί
μέχρι σήμερα. Είναι της μορφής:

όπου α και κ είναι δύο παράμετροι που θα πρέπει να προσδιορισθούν
από το πείραμα. Γενικά το α < 1. Αν για μικρούς χρόνους (t —> 0)
θεωρηθεί  α = 1/2   και k = S,  τότε η (7.129) παίρνει τη μορφή:

που, περιγράφει καθώς έχει δειχθεί πιο πριν τη σχέση μεταξύ
αθροιστικής διήθησης και χρόνου στην περίπτωση της οριζόντιας
διήθησης και θα πρέπει επίσης, να περιγράφει με σχετική ακρίβεια το
φαινόμενο στην κατακόρυφη διήθηση, στα αρχικά του στάδια όταν η
επίδραση της βαρύτητας είναι πολύ μικρή. Για μεγάλους χρόνους, κατά
τους οποίους u0 = Ks,
(όπου                                           ταχύτητα διήθησης και Ks = υδραυλική
αγωγιμότητα στον κορεσμό) για να ισχύει η (7.129) θα πρέπει α= 1 και κ= Ks.
Έτσι για να είναι ικανή η (7.129) να αποδίδει τη φυσική του φαινομένου θα
πρέπει το α να μην είναι σταθερό, όπως έχει προταθεί από τον Kostiakov
αλλά να εξαρτάται από τον χρόνο. Παρά τις αδυναμίες της η εξίσωση του
Kostiakov έχει χρησιμοποιηθεί ευρύτατα, χάρη στην απλότητα της. Η
εξίσωση Kostiakov δε θα πρέπει να χρησιμοποιείται για χρόνους
μεγαλύτερους του:

tk = (Ks / α κ)-1/1-α
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ii.   Εξίσωση Philip (1957) Ο Philip πρότεινε την εξίσωση

όπου S = απορροφητικότητα (σταθερή) και
(Youngs1968, Philip 1969, p. 275, 284).
Η (7.131) μπορεί να ισχύει μόνο για μικρούς χρόνους αφού για μεγάλους
χρόνους θα έπρεπε Α = Κ5.

iii. Εξίσωση Horton (1940)
Ο Horton (1940) πρότεινε την εξίσωση

με υi, uf αρχική και τελική ταχύτητα διήθησης και β σταθερά. Θα πρέπει, για
μεγάλα uf = Ks. Εντούτοις, και πάλι δε θα μπορούσε να αποδώσει
το φαινόμενο στα αρχικά στάδια της διήθησης. Η ανάγκη προσδιορισμού
τριών παραμέτρων περιορίζει αισθητά τη χρήση μιας τέτοιας εξίσωσης.
Οι Eagleson (1970) και Raudkivi (1979) έχουν δείξει ότι η εξίσωση Horton
μπορεί να εξαχθεί από τη γενική εξίσωση ροής του Richards (Εξ. 7.96) όταν
θεωρηθούν Κ και D σταθερά, δηλαδή ανεξάρτητα της υγρασίας θ. Κάτω
από αυτές τις παραδοχές η (7.97) απλοποιείται στην

η οποία λύνεται εύκολα με τη μέθοδο των χωριζόμενων μεταβλητών. Από
τη λύση θ= θ(z,t) μπορεί να προκύψει η σχέση (7.132) σαν έκφραση της
ταχύτητας διήθησης
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iv Εξίσωση των Green -Ampt (1911)
Οι Green and Ampt (1911) όπως ελέχθη και πριν υπέθεσαν ότι το μέτωπο
διαβροχής κατά την διήθηση δίνεται από ένα οριζόντιο επίπεδο που
διαχωρίζει μια ανώτερη κορεσμένη ζώνη πάχους                         είναι το
βάθος προέλασης του μετώπου διαβροχής) όπου              από μια
κατώτερη ζώνη στην οποία δεν έχει εισχωρήσει το νερό και διατηρεί την
αρχική τιμή της υγρασίας              και υπόκειται σε μια μύζηση Hf που
χαρακτηρι ζει το πορώδες μέσο. Η εξίσωση τους

όπου                               δίνει την αθροιστική διήθηση, i,   συναρτήσει του
χρόνου t υπό "πεπλεγμένη" μορφή. Η (7.134) εξασφαλίζει πλήρως τη
φυσική του φαινομένου και αποδεικνύεται ότι αποδίδει τη συμπεριφορά
ξηρών χονδρόκοκκων εδαφών ή εδαφών όπου η διαχυτικότητα D
συμπεριφέρεται σαν συνάρτηση - δέλτα ως προς την υγρασία θ (Philip
1973, Parlange 1975). (H0
= φορτίο πίεσης στην επιφάνεια διήθησης).
Άλλες λιγότερο γνωστές εξισώσεις είναι των: Ghosh (1980), Parlange et al.
(1982), Yu-Si Fok (1986), Poulovassilis et al. (1988) κ.ά.
Επειδή στην Υδρολογία υπάρχει μεγάλο ενδιαφέρον στην εκτίμηση της
επιφανειακής απορροής γι' αυτό στα παραδείγματα που ακολουθούν
προσδιορίζονται οι συναφείς παράμετροι                                       για τις
επικρατέστερες εμπειρικές εξισώσεις όπως είναι οι εξισώσεις των Philip,
Horton και Green -Ampt. (Για την εξίσωση των Green -Ampt έχουμε ήδη
αναφερθεί στο προηγούμενο παράδειγμα


