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INLEIDING 

Onder evaporatie wordt in dit werkstuk verstaan het proces, waar

bij water in de dampfase rechtstreeks afgevoerd wordt uit het bodem

milieu. 

Onder verdamping wordt verstaan het overgaan van water van de 

vloeibare fase in de dampfase. 

In humide streken, zoals Nederland, veroorzaakt de evaporatie 

met de ondergrondse afvoer van water het drogen van onbegroeide 

grond, hetgeen van belang is voor de bewerkbaarheid van landbouwgron

den, grondverzet enz. 

Onder aride- en semi-aride omstandigheden vormt de evaporatie 

meestal een verliespost voor de waterhuishouding en maatregelen ter 

bestrijding hiervan zullen moeten berusten op kennis van de groothe

den, die de evaporatie beïnvloeden. 

In dit werkstuk is getracht gegevens uit de literatuur over dit 

onderwerp systematisch te behandelen. 

ONDERSCHEIDING VAN 3 FASEN IN DE EVAPORATIE 

De evaporatie uit onbegroeide grond onder gelijkblijvende exter

ne omstandigheden vertoont in het algemeen het beeld in de tijd zo

als weergegeven in fig. 1. Op t is de grond verzadigd. 

Fase 1 is het traject (van t tot t.) in de tijd, waarbij de actuele 

evaporatie E gelijk is aan de potentiële evaporatie E , die volgt 
a p 

uit de externe meteorologische omstandigheden. 

Fase 2, van t. tot ongeveer t_, is het traject waarbij de actuele 

evaporatie sterk afneemt en in fase 3 is deze afname weer veel ge

leidelijker geworden. 



PHILIP (1957a) en GARDNER (1959) merken aangaande de drie fasen 

op, dat in eerste instantie de evaporatie beperkt wordt door de ex

terne faktoren. Als de externe faktoren constant blijven zal ook de 

actuele evaporatie gedurende deze periode (fase 1) constant blijven. 

Het watergehalte aan het bodemoppervlak neemt daarbij voortdurend af, 

totdat een waarde bereikt wordt, die in evenwicht is met de atmosfeer. 

Hierna blijft het vochtgehalte aan deze bovengrens constant en de eva

poratiesnelheid neemt af totdat het gehele profiel in evenwicht is 

met de atmosfeer (fase 2 + 3 ) . 

Ook merken zij op, dat hoe lager de potentiële evaporatie is 

des te langer fase 1 zal duren. Onder omstandigheden van hoge poten

tiële evaporatie kan de aktuele evaporatie op een gegeven ogenblik 

lager zijn dan die onder omstandigheden van lage potentiële evapora

tie, maar de kumulatieve evaporatie zal steeds hoger zijn naarmate de 

potentiële evaporatie hoger is (fig. 1). 

WIEGAND en TAYLOR (1960) merken eveneens op, dat in fase 1 de 

evaporatie bepaald wordt door de externe omstandigheden, maar wanneer 

de oppervlaktelaag in evenwicht is met de atmosfeer wordt de onverza

digde stroming van water door de bodem naar het oppervlak de beperken

de faktor en zal de actuele evaporatie evenredig zijn met t (fase 

2). Wanneer dan vervolgens het damptransport door de bodem de beper

king gaat vormen, dan is de actuele evaporatie laag en verandert 

slechts langzaam met de tijd. 

LEMON (1956) veronderstelt dat hoe lager E des te meer de E -
P a 

waarden van de verschillende gronden elkaar zullen benaderen. 

Bij het onderscheid van fasen in het evaporatieproces dient men 

wel te bedenken dat dit een stationaire benadering voor de dagelijk

se evaporatie impliceert. Dit onderscheid is alleen zinvol voor de 

dagelijkse waarden van de evaporatie, omdat de momentane evaporatie 

gedurende het verloop van een dag afhankelijk van het tijdstip in 

fase 1 dan wel in fase 2 kan voorkomen. Immers, fase 2 zal inzetten 

zo gauw de evaporatiepiek achterblijft bij de potentiële evaporatie-

piek, terwijl daarnaast de aktuele evaporatie op de andere tijdstippen 

van de dag niet perse bij de potentiële evaporatie hoeft achter te 

blijven. 



fasel fase 2 fase 3 

Fig. 1. Evaporatie en kumulatieve evaporatie als proces in de tijd, 

bij twee verschillende evaporatiegroottes, E en E 
P, P2 



TRANSPORT VAN WATER DOOR DE BODEM 

Ui t he t voorgaande b l i j k t da t na f a s e 1 de aanvoer van water 

door de bodem naar h e t bodemoppervlak de beperkende f ak to r voor de 

e vapo ra t i e g a a t vormen. Voor h e t t r a n s p o r t van water door de bodem 

ge lden de t r a n s po r t v e r g e l i j k i ng en van water i n de v l o e i b a r e f a s e en 

i n de dampfase, aangezien water in de bodem i n be ide f a sen voorkomt. 

Voor een onbegroeide grond van voldoende g r o t e opperv lak te en 

h o r i z on t a a l i s o t r ope s amens te l l ing kan g e s t e l d worden, da t b i j evapo

r a t i e he t t r a n s p o r t van water z i ch voornamel i jk i n v e r t i k a l e r i c h t i n g 

a f s p e e l t . Ter vereenvoudiging z a l i n h e t h ie rnavolgende de beschou

wing z i ch dan ook beperken t o t ééndimensionale t r a n spo r t p roce s s en , 

t e r w i j l bovendien de invloed van even tue le i n h e t bodemwater opge los 

t e s t o f f en b u i t e n beschouwing z a l b l i j v e n . 

V l o e i s t o f t r a n s p o r t : i s o t h e r m e d i f f u 

s i e v e r g e l i j k i n g 

De meest bekende t r a n s p o r t v e r g e l i j k i n g van water i n de bodem 

i s d i e van Darcy, d i e l u i d t : 

v^+kcg+1 ) (1) 

waarbij: v = q /p q_ = massaflux van vloeibaar water 

(g.cm . sec ) 
-3 

P1 = dichtheid van water (g.cm ) 
7 -1 -1 

v = flux van vloeibaar water (cm.dag ) of (cm.sec ) , po

sitief in richting van z 

k = hydraulische doorlatendheid van de bodem (cm.dag ) of 

(cm.sec ) 

V = zuigspanning (positief) in cm 

z = afstand in vertikale richting z = 0 aan bodemoppervlak 

1 = suffix voor liquid z neemt toe naar de 

diepte 



of 

In de vergelijking van Darcy zijn uitsluitend de gradiënten ten 

gevolge van de aantrekkingskrachten tussen het bodemvocht en de bo

demdeeltjes CO en de zwaartekracht beschouwd. Past men op deze ver

gelijking de kontinuïteitsvoorwaarde toe, dan krijgt men 

68. 6v. 6{k(-~+l)} 1_ _ 1 oz 
ôt 6z 6z 

ôt ôz 6z K ' 

3 3 waarbij: 9 : volumetrisch vloeistofgehalte van de bodem (cm /cm ) 

t : tijd (sec) 
2 -1 D. (e) : d i f fus iv i ty van vloeibaar water (cm .sec ) 

1 , dï 

" * ! .. k en v als bij (1), maar uitgedrukt in cm.sec 

De aanname, die in de vergelijking van Darcy is gedaan, is een 

constante dichtheid van vloeibaar water (p.). 

PHILIP (1955a), genoemd in PHILIP (1957b), breidde relatie (2) 

uit, zodat ook het isotherme transport van water in de dampfase en in 

de geadsorbeerde fase in rekening gebracht werd, door te stellen 

waarbij: D*(0) = D.(0) + D (0) + D . (6) in cm2.sec"1 

1 v abs 2 _i 

D (6) • diffusivity van waterdamp als funktie van 9 (cm .sec ) 

D (0) = diffusivity van water in de geadsorbeerde fase 

(en verwaarloosbaar klein) in cm .sec 

v = suffix voor damp (vapour) 

abs = suffix voor geadsorbeerde fase 

Als er geen water van bovenaf aan de grond wordt toegevoegd geldt 
aan het bodemoppervlak q/p. = -E, waarbij E de evaporatiesnelheid is, 
positief omhoog in cm.sec-'. 



Ook andere au t eu r s gebruiken deze v e r g e l i j k i n g voor de b e s c h r i j 

ving van he t w a t e r t r a n spo r t door de bodem b i j e vapo ra t i e u i t h e t bo 

demoppervlak (GARDNER, 1959; GARDNER en HILLEL, 1962; HANKS en 

GARDNER, 1965). Bovenstaande v e r g e l i j k i n g (3) z a l i n he t navolgende 

worden aangeduid a l s de i s o t h e r m e d i f f u s i e v e r 

g e l i j k i n g . Meesi 

verwaar loosbaar geach t . 

ôk 
g e l i j k i n g . Meestal wordt h i e r b i j de zwaar tekracht te rm — 

O z 

G e c o m b i n e e r d i s o t h e r m e n t h e r m i s c h 

g e ï n d u c e e r d v o c h t t r a n s p o r t ; P h i l i p 

d e V r i e s v e r g e l i j k i n g 

Gedurende de l a a t s t e 20 j a a r i s e ch te r ook v e e l aandacht bes teed 

aan he t gekoppeld t r a n s p o r t van warmte en water door de bodem, hoe

wel r eeds lang bekend was da t een t empera tuurgrad iën t een beweging 

van bodemvocht t en gevolge kan hebben (B0UY0UC0S, 1915, genoemd b i j 

ROSE, 1968). 

CARY (1966) noemt v i e r mogel i jke r edenen , waarom water in de 

v l o e i b a r e f a se s troomt onder invloed van een t empera tuurg rad iën t : 

a) de oppervlaktespanning van water v s . l u ch t neemt af met toenemen

de t empera tuur , dus bodemvocht in de onverzadigde t oes t and kan van 

warme naar koudere p l a a t s en stromen onder invloed van een opperv lak

t e spann ingsg rad i ën t ; b) ook de vochtspanning neemt toe met afnemende 

t empera tuur , he tgeen kan b i j d r agen t o t he t v o ch t t r a n s po r t ; c) h e t 

v e r s c h i l i n s p ec i f i eke warmte-inhoud t u s sen de v l o e i s t o f l a a g , d i e 

aan de v a s t e f a s e van de bodem geadsorbeerd i s en t u s sen de ' v r i j e ' 

v l o e i s t o f i n de por iën kan een stroming van koud naar warm ve roo rza 

ken; d) thermisch ge ïnduceerde c oncen t r a t i e g r ad i ën t en van opge los te 

s t o f f en . 

Verder z a l een v e r s c h i l in de d i ch the id van waterdamp t en g e 

volge van t empe ra tuu rve r s ch i l l en ook een d i f fus i e s t room van wa t e r -

damp veroorzaken ( z i e b i jvoorbee ld JACKSON e . a . , 1965). 

PHILIP en DE VRIES (1957) ontwikkelden een v e r g e l i j k i n g , d i e 

he t t r a n spo r t van water b e s c h r i j f t , zowel i n de v l o e i b a r e a l s i n de 

dampfase onder de gecombineerde invloed van v o ch t g eha l t e - en tempera-



t uu rg r ad i ën t en . I n a anvul l ing h ie rop hebben TAYLOR en CARY een 

t h e o r i e opge s t e l d , gebaseerd op de thermodynamica van i r r e v e r s i b e l e 

p rocessen (TAYLOR en CARY, 1960 en 1964; CARY en TAYLOR, 1962; CARY, 

1965). De v e r g e l i j k i n g e n , d i e door deze l a a t s t e n ontwikkeld werden 

z i j n van deze l fde algemene vorm a l s d i e van P h i l i p en De V r i e s . ROSE 

(1968) zegt dan ook, da t t o t dan toe de i r r e v e r s i b e l e thermodynamica 

met be t rekk ing t o t h e t probleem van gekoppelde warmte-vochtf lux in 

de bodem geen enkele nieuwe in format ie g e e f t . Toets ingen van b e ide 

v e r g e l i j k i n g e n s t e l s e l s door CASSEL e . a . (1969) en FRITTON e . a . (1970) 

waren s t e eds i n he t voordeel van de P h i l i p - De Vr ies v e r g e l i j k i n g . 

Bovenstaande overwegingen l i j k e n t e r ech tvaa rd igen om de P h i l i p 

- De Vr ies v e r g e l i j k i n g t e beschouwen a l s de meest v o l l e d i g e voor 

he t t r a n spo r t van water in de bodem, d i e thans beschikbaar i s . In he t 

navolgende z a l daarom v r i j u i t g eb r e i d op de t h eo r e t i s ch e a ch t e rg ron 

den van deze v e r g e l i j k i n g worden ingegaan (PHILIP en DE VRIES, 1957; 

DE VRIES, 1958; DE VRIES, 1959). 

Het t r a n spo r t in de v l o e i b a r e f a s e van wa t e r , on

der invloed van v o ch t g eha l t e - en t empera tuurgrad iën ten en de zwaar

t e k r a c h t , wordt gegeven door de volgende v e r g e l i j k i n g : 

6 6 1 AT q i / p i= - v e ) ~ VT) k (4) 

6z 6z 

waarbij q., p1 , D..(0), k als bij de isotherme diffusievergelijking (3) 

T = temperatuur in C of K 

D-(T) = thermische vloeistofdiffusivity (cm .sec . C ) 

v I da 

~k a dT 
a = oppervlaktespanning 

r r ï i 

De term D.(T) -5— beschrijft het vloeistoftransport onder invloed 1 oz 
van de temperatuurgradiënt; het is een gevolg van de invloed van T 

1 da 
op Y (reden b, genoemd door Cary, zie voorgaande). De faktor — -7= 

o cll 

komt i n deze term voor , omdat Y in he t 8 - t r a j e c t waar nog v l o e i s t o f 

t r a n spo r t p l a a t s v i n d t (dus k >0) bepaald wordt door de c a p i l l a r i t e i t , 
. 1 d ï 1 da 

Z o d a t ? d T = 0 dT' 



Het t r a n s p o r t i n de d a m p f a s e wordt v e roo rzaak t door mo-

l e k u l a i r e d i f f u s i e van waterdamp in de met gas ( l u ch t ) gevulde po r i ën . 

De aanpassing van de wet van Fick voor dampdiffusie i n l u ch t aan 

de d i f f u s i e zoa ls d i e i n poreuze media a l s de bodem p l a a t s v i n d t 

l u i d t : 

«SP 
q_ =~D _ vota - j -

^v atm 6z =-D _ v a a - r - 2 - (5) 

(PENMAN, 1940; KRISCHNER en ROHNALTER, 1940; VAN BAVEL, 1952 - genoemd 

b i j PHILIP-DE VRIES, 1957) 
- 2 - 1 

w a a r b i j : q : massaflux van waterdamp door de bodem (g.cm . s e c ) 

D : mo l eku l a i r e d i f f u s i e c o ë f f i c i ë n t voor waterdamp i n l uch t 
atm » _i 

(cm . s e c ) 

v : een 'mass-f low' f ak to r om he t waterdamptranspor t onder 

invloed van een g r ad i ën t van de t o t a l e gasdruk 

in rekening te brengen (v - 1) 

a : weg1engtefaktor 
3 -3 

a : volumetrisch luchtgehalte van de bodem (cm .cm ) 

pv : dichtheid van waterdamp (vapour) (g.cm--*) 

Vergelijking (5) is wat Philip en De Vries de 'simple theory' 

noemen en ze tonen aan dat deze het transport van waterdamp onder in

vloed van temperatuurgradiënten onderschat. Hun redenering gaat als 

volgt: 

Voor waterdamp in de bodem'lucht' in evenwicht met het vloeiba

re water in dit medium bestaat de relatie (EDLEFSEN en ANDERSON, 1943): 

Pv = pQ.h = PQ.exp (-Yg/RT) (6) 

-3 waarbij: p = dichtheid van verzadigde waterdamp (g.cm ) 

h = r e l a t i eve vochtigheid 
-2 g = g ravi ta t ieversnel l ing (cm.sec ) 

R = gaskonstante voor waterdamp 

= 4,615 x 106 (cm2 .sec"2 .°K~') 

V = zuigspanning (afhankelijk van 9- en T) in cm 

Aangezien ¥ zowel afhankelijk is van 0. als van T kan men schrijven: 



6P Ô P„ AI, 
v . o . on ,.,,. 

oz oz o oz 

p is onafhankelijk van het vloeibaar watergehalte (9 ) van de bodem 

en volgens Philip en De Vries is verder _ - 0 voor het gehele traject 

van h; met andere woorden p is alleen een funktie van T en h alleen 
o 

een funktie van 9 , zodat (7) wordt: 

6pv . d po 6T + n dh 661 ,_, 
ôz dT ' ôz Ko d9x ôz 

en aangezien h = exp (-fg/RT) wordt dus 

-g- —exp (-Yg/RT) (g/RT) ||- —(h.g/RT) -ff- (9) 

en p gesubstitueerd voor p .h levert voor (8): 
v o 

Ö P v _ f h
d p o , 6T f

gPv » / 9 1 n o ) 

W - ( h " d F ) Tz ( R ^ Ô F 1
) ôz ( 1 0 ) 

Dit ingevuld in de vergelijking van de 'simple theory' (5) geeft: 

/ ,n / w». d P° 6 T 8 P v «* * \ m ï 
S A l = _ (Datm-Vaa / p l ) {h dT-Tz ~ H T " « ? ^ « ^ < l l a ) 

AT 6 6 1 
= -D(T) f± - D(6) -r-i (11b) 

V 0 Z V o z 

waarbij D (9): diffusivity voor waterdamp als funktie van 9. 
V 2 -1 

(cm .sec ) 

D (T): diffusivity voor waterdamp als funktie van T 
V , 2 - 1 o_-K 

(cm .sec . C ) 

Hierdoor is nu een splitsing gemaakt in een gedeelte, dat afhan

kelijk is van de vochtgehaltegradiënt en verder isotherm is en een 

gedeelte, dat thermisch afhankelijk is. 



Philip en De Vries gaan nu verder en beschouwen de interaktie 

tussen het water in de dampfase en in de vloeistoffase. Bij het 

vloeibare vochtgehalte van de bodem, 9.., dat kleiner is dan de waarde 

van het vochtgehalte 0, , waarbij k vrijwel nihil wordt (dat wil zeg

gen geen vloeistofkontinuïteit en dus vrijwel geen vochttransport in 

de vloeibare fase) is het vochttransport in de dampfase niet uitslui

tend beperkt tot de met lucht gevulde poriën, maar kan ook doorgaan 

door de 'vloeistofeilandjes' tussen de bodemdeeltjes. Deze vloeistof

eilandjes worden geacht een trajekt te zijn van geringe dampweerstand 

door condensatie van waterdamp aan de benedenstroomse kant en herver

damping aan de bovenstroomse kant (zie ook DE VRIES, 1959; ROSE, 

1968). Met andere woorden als 8. <: 9, is het totale poriëngehalte 

e(= a + 9 ) effektief bij de dampdiffusie en niet slechts het met 

gas gevulde deel daarvan, a. De waarde van 0 is afhankelijk van bo

demtextuur: 9 zal groter zijn en bij hogere zuigspanningen y voorko-

men naarmate de grond een fijnere textuur heeft. Volgens SLATYER 

(1967) en ROSE (1968) wordt het damptransport overheersend bij zuig

spanningen van 5 tot 15 bar. Bij vochtgehalten 9 > 9, neemt de vloei

stof continuïteit toe(vanaf 0 bij 9. = 9, ) en de mate van dampconti-

nuïteit af, terwijl bovendien het transport in de vloeibare fase ten 

gevolge van thermisch geïnduceerde capillaire potentiaalgradiënten 

geleidelijk aan belangrijker wordt. De afname van het door het damp

transport geïnduceerde vloeistoftransport door de vloeistofeilandjes 

is niet alleen te wijten aan een afname van het aantal eilandjes en 

in de afname van de gelegenheid tot damptransport in totaal (aange

zien het met lucht gevulde poriënvolume afneemt), maar ook aan een 

toename in de krommingsstraal van de menisci tot het punt waar auto

matische aanpassing aan de dampflux niet langer mogelijk is. 

Men kan derhalve aannemen dat de effektieve doorsnede voor het 

damptransport (in interaktie met de vloeistoffase) zal afnemen als 

0 toeneemt vanaf 0, . Als voorlopige benadering werd door Philip en 

De Vries aangenomen een lineaire afname, zodat nu de faktor a, het 

lucht gevulde poriënvolume, in het rechterdeel van vergelijking (11a) 

vervangen kan worden door een term {a + f(a).0.}, met f(a) = 1 voor 

9 « 9 en f(a) = 0 voor 9 = e (verzadiging). 

10 



ROSE (1968) schrijft in zijn vergelijkingen de faktoren f(e) en 

Ç in plaats van aa en {a + f(a)0..)7a, maar zijn benadering is iden

tiek aan die van Philip en De Vries. Hij gaat echter uit van een 

niet-lineair verloop van f(a) tussen 0 • 9 en 8 = e. 

De tweede belangrijke aanvulling door Philip en De Vries komt 

voort uit het feit, dat de thermische gradiënt door de met lucht ge-

vulde poriën, (-*-) , die in feite de effektieve promotor is van de 

dampdiffusie, de gemiddelde temperatuurgradiënt door het gehele medi
um 

um -T— aanzienlijk kan overtreffen met een faktor ç ̂ - 1 , zodat 

a 

waarbij de weglengte a in (—) is opgenomen. 
dz a 

De bovenstaande wijzigingen leiden ertoe, dat vergelijking (11b) 

qua gedaante niet verandert 

Vpi-Ve>ïr-VT>II <» > 

maar da t de inhoud van de r e ch t e r t e rm wordt gewi jz igd, zodat 

gp 

Dv(e)H.*f(a).»1)Vpl1 <l3*> 

In PHILIP en DE VRIES (1957) worden ook de berekening en enkele bere-

kende waarden van ç weergegeven. 

H e t g e k o m b i n e e r d t r a n s p o r t v a n w a -

t e r d a m p e n w a t e r i n d e v l o e i b a r e f a s e 

wordt nu verkregen door de v e r g e l i j k i n g en (4) en ( l i c ) op t e t e l l e n , 

zodat de u i t e i n d e l i j k e v e r g e l i j k i n g wordt : 

q/Pl -D(6) j f - D(T) fz + k (14) 

11 



waarbij: q = massaflux van vloeibaar water en waterdamp, dus de 
-2 -1 

t o ta le vochtflux (g.cm .sec ) 
-3 

p. = dichtheid van vloeibaar water (g.cm ) 

dus q/p. = ' f l ux ' van water (cm.sec ) 

D(0) - D (9) + D (0) (cm2.sec"1) 

D(T) = D (T) + D (T) (cm^sec"1.^"1) 
v -1 

k = hydraulische doorlatendheid (cm.sec ) 

De toepassing van de kontinuiteitsvergelijking levert de tweede 

orde partiële differentiaalvergelijking op voor het vochttransport 

M=4- 2<D<T>ir+ D< 9>it-k> <15> 
De diffusivity D(T) en D(8) en k zijn sterk afhankelijk van de 

textuur en de struktuur van de bodem. D(T) en D(9) kunnen berekend 

worden als k en ¥ bekende funkties zijn van 9. Bij de berekening van 

de diffusivities voor het damptransport schuilt een onzekerheid in de 

waarde voor 6, , die genomen moet worden in het veronderstelde verloop 

van f(a) tussen 0. = 8, en 8. = e en in de aanname van de waarde voor 

In de voorgaande theorie is steeds aangenomen, dat de zuigspan-

ning f een unieke funktie is van 0. Hoewel de f-0 relatie hysteresis 

vertoont blijft de beschouwing geldig in die gevallen waarin hystere

sis niet optreedt, namelijk gedurende processen van voortdurende uit

droging of bevochtiging (PHILIP, 1957). 

Ook hier geldt voor het bodemoppervlak, dat q/p- = -E met E = 

evaporatiesnelheid (cm.sec ) positief omhoog. 

INVLOED VAN EXTERNE FAKTOREN OP DE EVAPORATIE 

Voor de verdamping van water en de opwarming van de grond is een 

energiebron nodig. Deze energie wordt bij de evaporatie geleverd door 

de zonnestraling. De zonnestraling, die een onbegroeide grond bereikt, 

wordt gedeeltelijk geadsorbeerd en gedeeltelijk gereflekteerd door de 
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grond. De straling, die geadsorbeerd wordt, gaat over in warmte, 

die gebruikt wordt voor de opwarming van het bodemsysteem (voelbare 

warmte) of voor de verdamping van water (latente warmte). Toepassing 

van het principe van het behoud van energie maakt het mogelijk een 

energiebalans op te stellen. De energiebalans voor een evaporerende 

bodemoppervlakte kan geschreven worden als 

(1 - r) R. - B^ = P;L LE + A - Q (16) 

waarin: r = reflektiecoëfficiënt 
-2 -1 

R. = inkomende kortgolvige straling (cal.cm .sec ) 
1 -2 -1 

R, = uitgaande netto langgolvige straling (cal. cm .sec ) 

L = latente warmte van verdamping van water (cal.g ) 

(L - 585) 
E = evaporatiesnelheid (cm.sec ) 

-3 
p.. = dichtheid van vloeibaar water (g.cm ) 
A = het voelbare warmtetransport vanuit de bodem naar de at-

mosfeer (cal.cm .sec ) 
-2 -1 Q = warmtetransport door de bodem (cal.cm .sec ) 

De tekenafspraak h ierb i j i s , dat R. en Q posi t ief neerwaarts 

z i jn en a l l e overige termen posi t ief opwaarts. 

D e k o r t g o l v i g e s t r a l i n g R. i s h ie rb i j de 

energiebron, t e rwi j l de andere termen de verdeling van de energie 

over de diverse posten weergeven. R. kan v r i j eenvoudig gemeten wor

den door middel van solarimeters en is s te rk afhankelijk van de p laats 

op aarde. 

D e r e f l e k t i e c o e f f i c i ë n t r hangt af van 

de hoek van inval , die in het bijzonder voor de d i rekte zonnestraling 

va r i ee r t met breedtegraad, seizoen en t i j d s t i p van de dag als ook van 

het soort oppervlak, waarop de s t ra l ing v a l t . 

D e g r o o t t e v a n d e n e t t o l a n g g o l v i g e 

s t r a l i n g R̂  i s afhankelijk van oppervlaktetemperatuur, 

luchttemperatuur, luchtvochtigheid en bewolkingsgraad. De meeste empi

risch, formules voor de berekening van R^ z i jn van de vorm 
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Rb = a ( T a + 2 7 3 ) 4 Vea ' n / N ) ( 1 7 a ) 

waarbij: o « constante van Boltzmann (cal.sec .cm . K ) 

T = luchttemperatuur 

F = funktie 

e = dampspanning op waarnemingshoogte (2 m) (mm Hg) 
Si 

n/N = r e l a t i e v e duur van h e l de r e zonneschi jn 

PHILIP (1957a) t eken t h i e r b i j aan, da t de temperatuur van he t 

bodemoppervlak T een meer r e l e v a n t e f ak to r i s dan T en b i j z i j n b e 

schouwing g eb ru ik t h i j de formule voor de berekening van R, d i e l u i d t : 

^ = a(TQ + 273) 4 (0 ,56 - 0,092 /T") (1 - 0 ,9 n/N) (17b) 

Bij berekeningen voor perioden langer dan een dag kan men T vervan
gen door T . 

a 

H e t t r a n s p o r t v a n w a r m t e d o o r d e 

b o d e m Q kan weergegeven worden door de v e r g e l i j k i n g 

Q = - X | f (18) 

waarbij: X = thermisch geleidingsvermogen van de grond (cal.cm 

sec . C) 

De waarde van X kan berekend worden uit de fysische eigenschap

pen van de verschillende komponenten van het bodemsysteem door een 

gewogen gemiddelde te gebruiken (DE VRIES, 1963) 

n n 
I K.XiX.)/(J 

i=o i=o 
X = ( l K i X i V / ( j KiXi} (19) 

waarbij : K. = de verhouding van de gemiddelde temperatuurgradiënt in 

komponent i en de gemiddelde temperatuurgradiënt in het 

kontinue medium, waarin komponent i is gedispergeerd 
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X. = thermisch geleidingsvermogen van komponent i ( ca l . cm . 

sec . C ) 

X- = f r a k t i e van he t t o t a l e bodemmedium, da t door komponent 

i wordt ingenomen 

Bij he t bepalen van de waarde van X. voor l u c h t , d i e waterdamp 

b eva t , moet men he t volgende i n rekening brengen. 

Het gemiddelde damptransport onder invloed van een t emperatuur-

g r ad i ën t in a l l e met l uch t gevulde po r i ën wordt gegeven door de 

v e r g e l i j k i n g : 

, n v h_^o ,9T \ 
Vpl = -Datm-p-7dT (8i> . . , , , , . . 

1 a ( z i e 1 l e en 13b) 

Als gevolg van he t damptransport o n t s t a a t er een s ch i j nba re t o e 

name van he t thermisch geleidingsvermogen in de met l uch t gevulde po

r i ë n , doordat he t damptransport gepaard gaa t aan een t r a n s po r t van 

l a t e n t e warmte ( d e s t i l l a t i e - e f f e k t ) . Deze s ch i jnba re toename i s 

dp 
Xv « L Datm V h d l 2 ( 2 0 ) 

Aldus wordt de s ch i j nba re thermische g e l e idbaa rhe id van l u c h t , d i e 

waterdamp b eva t , gegeven door 

X = X + X (2\) 
app a v v ' ' 

waarbij: X = schijnbare thermische geleidbaarheid 
app 

X = thermische geleidbaarheid van droge lucht 
o. 

X = toename van ge l e idbaa rhe id t en gevolge van damptrans

po r t 

Door de kon t i nu ï t e i t svoo rwaa rde toe t e passen op (18) v e r k r i j g t 

men een tweede orde p a r t i ë l e d i f f e r e n t i a a l v e r g e l i j k i n g voor he t 

warmte t ranspor t in de bodem 

3 <VT _ H X ^ (22) 
3t 9z 
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waarbij: C, = volumetrische warmtekapaciteit van de bodem (cal. C 
h - 3 

cm ) en waarbi j he t d e s t i l l a t i e - e f f e k t in X i s i nge 

s l o t en 

Voor de bodem kan C, berekend worden volgens DE VRIES (1963): 
n 

C, = 0 ,46(x + x ) + 0,60x + 9, h m q o 1 

waa rb i j : x = vo lumef rak t i e van minera le de len in de bodem m 
x = vo lumefrak t ie van kwarts in de bodem 

q 

x = volumefraktie organische bestanddelen in de bodem 

01 = volumetrisch vloeibaar watergehalte van de bodem 

Als men ook het transport van latente warmte in rekening brengt, 

ten gevolge van damptransport onder invloed van temperatuurgradiënten, 

wordt vergelijking (22) uitgebreid tot 

ót d Z d Z d Z V óZ 

ij rp A T * 

Met betrekking tot de faktoren — en»— is het goed de aandacht 
o z o t 

te vestigen op de dagelijkse gang van de temperatuur onder veldomstan-

digheden. Meestal wordt de gang van de temperatuur aan de oppervlakte 

van de grond sinusvormig voorgesteld in een dagelijkse of jaarlijkse 

cyclus. 

Bij een sinusvormig verloop van de temperatuur gelden de verge

lijkingen (24) en (25) onder aanname van konstante waarden van A en 

V 
T(0, t) - T = A(0) sin cot (24) 

waarbij: T(0,t) = temperatuur aan bodemoppervlak (z = 0) op tijdstip 

t 

T = gemiddelde temperatuur, waaromheen zich de sinus 

slingert 

A(0) = de temperatuuramplitude aan het bodemoppervlak 

co = hoekfrequentie van de cyclische verandering 
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ca, (voor de dageli jkse cyclus) = 7,3.10 rad. sec 
d . - 7 - 1 

Ü). (voor de j a a r l i j k s e cyclus) = 2,0.10 rad .sec 

Met de voorwaarde, dat de temperatuur op de d iep te , waar de cy

cl ische temperatuursinvloed n i h i l i s , ge l i jk i s aan de gemiddelde 

temperatuur T geldt 

T(z, t ) - T = A(0) e~ z / D sin(wt - z/D) (25) 

waarbij: D = dempingsdiepte = v2X/C .0) 

Uit vergel i jking (25) b l i j k t , dat de maximale temperaturen, d ie 

ten gevolge van de cyclus dageli jks bereikt worden met de diepte af

nemen en dat bovendien het t i j d s t i p waarop d i t maximum optreedt met 

toenemende diepte steeds verder in fase achterloopt b i j de tempera-

tuurgang aan het bodemoppervlak (demping respec t ieve l i jk fasever

schuiving) . 

Het sinusvormig verloop van de temperatuur i s s lechts een bena

dering: b i j de dageli jkse gang zullen bijvoorbeeld reeds verstoringen 

optreden b i j verspreide bewolking. Verder z i jn noch X noch C, con

s tant met de d iepte of met de t i j d . De verschijnselen van demping en 

faseverschuiving zullen echter steeds optreden. 

D e t e r m e n p,LE e n A z i jn beide bepaald door de t u r 

bulente luchtstroming boven het bodemoppervlak. 

Het v e r t ika le t ransport van waterdamp in s t i l s taande lucht of 

b i j laminaire luchtstroming boven het bodemoppervlak wordt bepaald 

door molekulaire d i f fus ie . De laag van laminaire stroming is echter 

onder normale omstandigheden erg dun. De d ikte van deze laag wordt 

bepaald door de windsnelheid en de ruwheid van het bodemoppervlak. 

Boven de laminaire laag vindt het damptransport n ie t a l leen p laa ts 

door molekulaire d i f fus ie , maar i s voornamelijk bepaald door de onre

gelmatige turbulente luchtstroming. 

De temperatuurgradiënt, d ie in de lucht bes taa t , veroorzaakt een 

t ransport van voelbare warmte. Ook d i t t ransport i s boven de laag van 

laminaire luchtstroming hoofdzakelijk bepaald door de turbulente s t r o 

ming van lucht . Meestal veronderstel t men, dat het t ransport van voel

bare warmte en het t ransport van waterdamp op identieke wijze van de 
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luchtturbulentie afhankelijk zijn, zodat men kan schrijven: 

A = C.f(u) (T - T ) (26) 
o a 

en Pl LE = f(ü) (eQ - ea) (27) 

waarbij: f(u) = turbulente transportfunktie 

T = temperatuur aan bodemoppervlak 

T = temperatuur van lucht op waarnemingshoogte 

e = dampspanning aan bodemoppervlak 

e = dampspanning op waarnemingshoogte 
cl 

C = konstante 

RIJTEMA (1965) merkt hierbij op, dat er in de literatuur een me

ningsverschil bestaat ten aanzien van de identiteit van de turbulen

te transportfunktie voor het transport van voelbare warmte en van wa-

terdamp. RIJTEMA (1965) geeft de vergelijking voor evapotranspirâtie 

zoals die is opgesteld door THORNTHWAITE en HOLZMANN (1939, 1942), 

die luidt: 

2 
p .k (u. - u ).(h - h9) 

P,.E--S 2- ! ? \- (28) 
(z2 + zo - d) 

111 <z, + Zo - d> 

-1 -2 waarbij: p,E = evaporatiesnelheid (g.sec .cm ) 
—3 

p = dichtheid van droge lucht (g.cm ) 
a 

k = turbulentiekonstante (von Karman) k = 0,4 

u- = windsnelheid op hoogte 2 (cm.sec ) 
-1 

u. = windsnelheid op hoogte 1 (cm.sec ) 

h. = luchtvochtigheid op hoogte 1 (gram waterdamp per gram 

vochtige lucht) 

h, " luchtvochtigheid op hoogte 2 

z_ = hoogte 2 boven oppervlakte (cm) 

z = hoogte 1 boven oppervlakte (cm) 

z = ruwheidslengte, konstante voor elk oppervlak (cm) 
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d = a" herplaatsing van het nulvlak van de windsnelheid 

in relatie tot het bodemoppervlak (cm) 

Neemt men nu de referentiehoogte z. aan het bodemoppervlak en z„ 

op 200 cm hoogte, dan wordt (28) met de volgende randvoorwaarden 

zj = 0 h, = hQ u, - 0 

h2 - ha u 2 = u 

to t de vergel i jking 

2 
P k .u(h - h ) 

p E = - ? - — (29a) 
200 + z - d 

l n 't 
z - d 

o 

Bij bekende meteorologische omstandigheden is dan h en h uit 
O 3 

te drukken als funktie van e en e . Rijtema vermeldt dat bijvoor-
o a J 

beeld voor een atmosferische druk van 76 cm Hg en een luchttempera

tuur van 20 C dit dan wordt: 
13,65 u(e - e ) 

P l . E = 2 —2 (29b) 
200 + z - d 

» ° . -°d > 

o 

Onder deze omstandigheden wordt dan f(u) uit (26) en (27) 

f (ü) = 8'10 U . (30) 
200 + z - d 

dn z _°. ) z - d o 

HET OPTREDEN VAN EEN MULCH AAN HET BODEMOPPERVLAK 

Op blz. 1 werd gezegd, dat in fase 3 van de evaporatie het damp-

transport door de bodem de beperkende faktor is en dat daarbij de 

evaporatie slechts zeer langzaam in de tijd zal afnemen. In verband 
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hiermee wordt nu het begrip mulch ingevoerd, dat in navolging van 

HANKS en WOODRUFF (1958) gedefinieerd wordt als een medium, waarbinnen 

het transport van water uitsluitend plaatsvindt in de dampfase. 

Naarmate de grond verder uitgedroogd raakt ten gevolge van de 

evaporatie zal zich een mulchlaag gaan vormen aan de oppervlakte, die 

geleidelijk in diepte zal toenemen ('selfmulching' van de grond). 

Een stationaire aanvoer van water naar het bodemoppervlak veron

derstellend kunnen we gebruik maken van de vergelijkingen (11) en 

(14) en schrijven 

8ei 3T 
q D (8) -r—- + D (T) ~ 
_v _ v 9z vv 3z /g]) 
q 861 3T 

D(8) — + D ( T ) - ^ - k 
oZ à Z 

Voor de bovenste bodemlaag bij fase 2 en fase 3 van de evapora

tie kan men stellen dat k verwaarloosbaar is en als de temperatuur-

gradiënten in de bodem nauwelijks de verhouding q /q beïnvloeden, dan 

wordt (31): 

q D (6) 
-* = ~^-- (32) 
q D(8) U Z ; 

Door q/q uit te zetten tegen het vochtgehalte 8 van de bodem 

kan men nagaan beneden welke waarde van 8 men van een 'mulch' kan gaan 

spreken (PHILIP, 1957a). 

Het is wellicht raadzaam hier ook aandacht te besteden aan kunst

matige mulches, die men op de bodem aanbrengt juist om evaporatiever-

liezen te reduceren. In de literatuur zijn diverse auteurs die zich 

bezighouden met het reducerend effekt van kunstmatige mulches (LEMON, 

1956; HOLMES, GREACEN, GURR, I960; WILLIS en BOND, 1971; ACHARYA en 

PRIHAR, 1969; KIMBALL en LEMON, 1971/1972; FARREL e.a., 1966; SCOTTER 

en RAATS, 1969; HANKS en WOODRUFF, 1958; EVANS e.a., 1962; BENOIT en 

KIRKHAM, 1963; e.a.). KIMBALL (1973) tracht in een onderzoek onder 

veldomstandigheden direct te bepalen of waterdamp door een kunstmati

ge droge mulch, die aangebracht is boven vochtige grond, uitsluitend 
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beweegt ten gevolge van molekulaire diffusie of dat ook massatrans

portprocessen van belang zijn. Bij verschillende mulchdiepten en ver

schillende samenstellingen van de mulch en onder de aanname van 100% 

relatieve vochtigheid op de grenslaag mulch-bodem berekent hij de 

'effektieve diffusivity' uit de gemeten waarden van de evaporatie en 

vergelijkt deze met de theoretische molekulaire diffusiecoëfficiënt. 

Hij vond dat de gemiddelde 'effektieve diffusivity' 1,26 x de 

molekulaire diffusiecoëfficiënt was, hetgeen erop wijst, dat inder

daad turbulent transport door de poriën van de mulch plaatsvindt. Hij 

vond weliswaar weinig korrelatie tussen windsnelheid en 'effektieve 

diffusivity', maar wijt dit aan de gewoonlijk lage windsnelheden bij 

zijn proef en aan de vereffening, die nodig was voor de reduktie van 

de lysimetergegevens. De 'effektieve diffusivity' naderde dichter 

naar de molekulaire diffusiecoëfficiënt naarmate de mulch dieper was. 

Andere onderzoekers zoals ACHARYA en PRIHAR (1969) meldden ook, 

dat de effektieve diffusivity meer de molekulaire diffusiecoëfficiënt 

benaderde naarmate de deeltjesgrootte van het mulchmateriaal afnam 

bij overigens gelijkblijvende mulchdiepte. Bij Kimball was dit effekt 

echter minder duidelijk. 

GARDNER (1958), uitgaande van de isotherme diffusievergelijking, 

vindt voor de reduktie van de evaporatie door een mulch de betrekking: 

E = Dm(p, - p2)/L (33) 

waarin: E = évaporâtieflux door de mulchlaag 

D = diffusiecoëfficiënt voor waterdamp door de mulch 
m 

p = dampconcentratie aan de onderzijde van de mulch 

p = dampconcentratie aan het mu1choppervlak 

L = dikte van de mulch 

Bij deze benadering is het eventuele effekt van turbulent trans

port door de mulch buiten beschouwing gelaten. 

Het aanbrengen van een mulchlaag om de evaporatie te reduceren 

is het meest effektief in de fasen 1 en 2 van de evaporatie (LEMON, 

1956; HANKS en GARDNER, 1965). Door in de beginfasen van de evapora

tie de mulchlaag aan te brengen wordt het turbulente transport van 
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waterdamp naar de atmosfeer verminderd. Weliswaar hangt de effektivi-

teit van de mulchlaag sterk af van de samenstelling, aangezien wind-

invloeden makkelijker de mulchlaag kunnen indringen naarmate het po

riënvolume van de mulch groter is (zoals hiervoor is uiteengezet), 

maar bij goede keuze van de mulch wordt de weg waarlangs dampdiffusie 

plaatsvindt verlengd. Ook het capillair geleidingsvermogen wordt on

derbroken. Dit laatste is ook te bewerkstelligen door de grond nog in 

natte toestand te bewerken of zelfs nog voordat water wordt toege

diend (WILLIS en BOND, 1971). LEMON (1956) beschrijft ook een proef 

van Kolasew, waarin de evaporatie vergeleken wordt voor een grond, op

gebouwd uit lagen in de volgorde kompakt - los - kompakt - los met 

een grond van dezelfde samenstelling als een losse laag uit de eerste 

grond. De dichtheden van de lagen kompakt : los waren 1,3 : 1. 

De gelaagde grond vertoonde om twee redenen een lagere evapora

tie: 

1) de kompakte lagen waren geïsoleerd van elkaar, zodat capillaire 

kontinuïteit minimaal was; 

2) de kompakte lagen hadden een zeer klein transport van water in de 

dampfase ten gevolge van een lage porositeit. 

GARDNER (1959) merkt op, dat pogingen om evaporatie te beperken 

door een oppervlaktemuIch of een andere behandeling slechts weinig 

langdurig effekt hebben in onbegroeide grond als niet tegelijkertijd 

de lagere evaporatiesnelheid in de beginfase van de evaporatie een 

grotere neerwaartse perkolatie van water toestaat. De diepte, tot 

waar het water moet perkoleren om langdurig opgeslagen te worden hangt 

af van het capillair geleidingsvermogen van de grond onder de mulch of 

de bewerkte zone. GARDNER en HILLEL (1962) zeggen, dat de reduktie 

van de potentiële evaporatie met minder dan 50% voor waterconservering 

nauwelijks de moeite waard is, tenzij het weer regent of anderszins 

water wordt toegevoegd binnen enkele dagen. Ook WILLIS en BOND (1971) 

vonden, dat bij verschillende bewerkingen van de grond wel de initiële 

evaporatie, E , verlaagd werd naarmate dieper bewerkt was, maar dat 
P 

de kumulatieve evaporatie uiteindelijk naar een gelijke waarde"voor 

alle bewerkingen neigde. Ook HOLMES, GREACEN en GURR (1960) waren tot 

soortgelijke resultaten gekomen. 
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GARDNER en HANKS (1966) hebben het transport van voelbare warmte 

door bodemkolommen gemeten om de verplaatsing van het vlak waar voor

namelijk de verdamping plaatsvindt in de bodem gedurende het evapora

tieproces te kunnen bepalen. Dit deden zij door op verschillende diep

ten (0, 1, 2, 3, 4, 6, 12 en 60 cm) 'heat flux' platen aan te brengen. 

Alleen de voelbare warmte, zoals die door de platen beweegt, wordt 

waargenomen; een transport van latente warmte, zoals ten gevolge van 

damptransport, ,wordt dus niet gemeten. Zo kan een vergelijking van de 

'voelbare warmte'flux met de warmte, die gebruikt wordt om de bodem 

te verwarmen een aanwijzing vormen voor de diepte in de bodem, waar 

de warmte wordt gebruikt voor de verdamping van water. Zij vonden 

voor een grondkolom, die niet behandeld was met een verdampingsreduk-

tiemiddel, dat de verdampingsdiepte geleidelijk aan dieper de bodem 

inging, maar zelfs na 20 dagen niet dieper dan 4 cm. 

De potentiële evaporatie was ongeveer 10 mm.dag . Vergelijking 

met de kumulatieve evaporatiekurve liet zien, dat de warmteflux aan 

het bodemoppervlak juist toe ging nemen, dus de verdampingsdiepte 

zich vanaf de oppervlakte begon neerwaarts te bewegen»als de aktuele 

evaporatie kleiner werd dan de potentiële evaporatie. Eén van de con

dities van het experiment was een waarschijnlijk zeer lage windsnel

heid. Onder deze omstandigheden bleek de aktuele evaporatie dus klei

ner te worden dan E bij het begin van de mulch-vorming. Onder ster

kere windinvloed zou hoogstwaarschijnlijk de verdampingsdiepte al be

neden het bodemoppervlak zijn, voordat E < E werd. 

ENIGE KWANTITATIEVE ASPEKTEN VAN HET EVAPORATIEPROCES 

Alvorens over te gaan tot bespreking van enkele berekeningsme

thoden om de grootte van de evaporatie te bepalen lijkt het raadzaam 

eerst aandacht te besteden aan de kwantitatieve betekenis van de di

verse termen in de hiervoor behandelde theorie, waarna het mogelijk 

zal blijken te zijn voor de meeste gevallen sterke vereenvoudigingen 

in te voeren op de theorie van Philip-De Vries zonder een erg grote 

kwantitatieve fout te maken. 

Het dynamisch karakter van de stroming van bodemwater in de bo-
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venste 10 cm onder natuurlijke omstandigheden is recent zeer duide

lijk aangetoond door JACKSON e.a. (1973), die in drie-dimensionale 

grafieken de stromingsintensiteit van het bodemwater met de diepte en 

de tijd weergeeft voor verschillende dagen na toevoeging van water. 

Van verschillende diepten (0-0.5, 0-1, 1-2, 2-3, 3-4, 4-5, 5-7, 

7-9 cm) werden om het half uur bodemmonsters op het vochtgehalte on

derzocht. De evaporatie werd bepaald door lysimeters om het half uur 

te wegen, zodat het waterverlies uit de lysimeters berekend kon wor

den. Uit hun metingen blijkt de stromingsintensiteit van bodemwater 

in de bovenste 10 cm zeer sterk te wisselen in de tijd en met de 

diepte en ook afhankelijk te zijn van het tijdstip nadat water is toe

gediend (dus afhankelijk van het vochtgehalte). 

Voor dag 3 vinden zij een evaporatie van ongeveer 6 mm/dag. Voor 

dag 7 ongeveer 1,2 mm/dag, voor dag 16 ongeveer 0,8 mm/dag en voor 

dag 37 ongeveer 0,5 mm/dag. Onder de evaporatieve omstandigheden van 

de proef (E » 6 mm/dag) was blijkbaar reeds op dag 7 fase 3 voor de 

evaporatie ingetreden, waarbij dus het damptransport door de bovenste 

bodemlaag bepalend wordt. Aangezien het thermisch geïnduceerde damp

transport hierbij een belangrijke rol kan spelen is de zeer variabele 

flux voor dag 7 en later niet verwonderlijk. 

Opvallend is de regelmatige verdeling van de evaporatie over de 

dag. Ondanks sterk uiteenlopende fluxverdelingen voor de diverse da

gen blijft toch de top van de evaporatie omstreeks 14.00 uur plaats 

vinden en (dag 7 en later) minimale fluxen - zelfs aanrijking vanuit 

de atmosfeer - omstreeks 18.00-20.00 uur. 

Ook HELLWIG (1973) vond een regelmatige verdeling van de evapo

ratie over de dag. In evaporatieproeven met vochtig zand vond hij een 

absolute piek in de namiddag, maar daarnaast ook een minder hoge piek 

juist voor zonsopkomst. Het temperatuurverschil tussen grondwater

spiegel en de atmosfeer vertoonde een goede korrelatie met de evapo

ratie gedurende de nacht en scheen de belangrijkste faktor gedurende 

die periode. Hij noemt verschillende andere auteurs (RIDER, 1957; 

VAN BAVEL, 1966; HYLCKAMA, 1966; loc. cit.), die eveneens kleinere 

pieken in de evaporatie vonden in de vroege ochtenduren, hoewel de 

tijdstippen niet steeds met elkaar overeenkwamen. De verklaring hier-
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voor is, dat het opgebouwde temperatuurverschil, dat voor de kleinere 

piek de drijvende kracht is, afhankelijk is van de geografische plaats 

en van de warmtegeleidingseigenschappen van de bestudeerde grond. 

DE VRIES (1959) geeft in zijn artikel een samenvatting van de 

theorie van PHILIP en DE VRIES (1957) en gebruikt gegevens van MOORE 

(1939) en van CHILDS en COLLIS GEORGE (1950) om de relatie tussen 

vochtgehalte 9 en de diffusivities D.(6), D (T), D (9), D (T) van 

Yolo light clay (een zavelgrond) en een grofzand met deeltjesgrootte 

tussen 1 en 0,5 mm te berekenen. Zijn berekende relaties geeft hij weer 

in figuren en aan deze figuren verbindt hij enkele kwantitatieve be

schouwingen. Gedurende de dagelijkse cyclus, zegt hij, kan de tempe

ratuur aan het bodemoppervlak een gradiënt opbouwen van maximaal onge

veer 1 C.cm en deze gradiënt neemt sterk af met de diepte. Hieruit 

volgt voor zijn beschouwde zavel, dat de thermische bijdrage aan het 

watertransport in de orde van 10 cm.sec of minder is, dus van geen 

enkele praktische waarde. Voor de groffe zandgrond kan dit transport, 

vooral bij hoge vochtgehalten veel groter zijn dan in de zavelgrond, 

maar hier is de grootte van dit transport klein vergeleken bij de 

waarde voor k. Hieruit concludeert hij, dat afgezien van extreme om

standigheden evaporatie uit onbegroeide grond voornamelijk bepaald 

wordt door vochttransport onder invloed van vochtgehaltegradiënten 

en de zwaartekracht. De isotherme diffusievergelijking zou derhalve 

in voldoende mate het transport van water door de bodem beschrijven. 

Hierbij dient aangetekend te worden, dat zijn conclusies uit

sluitend gebaseerd zijn op de diffusivity-9 relaties van de twee on

derzochte gronden. Voor andere gronden kunnen wellicht de relaties 

zodanig zijn, dat het thermisch geïnduceerd transport niet verwaar

loosbaar is ten opzichte van het isotherm transport. 

Verder verwijst hij naar VAN WIJK en DE VRIES (1954, loc. cit.), 

die maximale evaporatiewaarden opgeven voor verschillende omstandig

heden. Voor lage breedtegraden geven zij als maximale, over een maand 

gemiddelde, evaporatiesnelheden 7 x 10 cm.sec (6 mm/dag) en voor 
—6 —1 

gemiddelde breedtegraden 4 x 10 cm.sec (3,4 mm/dag). De absolute 

maximale évaporâtiesnelheid voor uitgestrekte oppervlakten, die bij 

lage breedtegraden omstreeks het middaguur bereikt wordt, geven zij 

de waarde van ongeveer 4 x 10 cm.sec (3,5 mm/dag). 
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Uit onderzoekingen van ROSE (1968) blijkt dat de conclusies van 

De Vries niet algemeen toepasbaar zijn. Rose voerde een veldexperiment 

uit onder hoge dagelijkse instralingsintensiteiten, zodat de dagelijk

se temperatuurgradienten in de bodem tot 10 C.cm konden oplopen. Hij 

vond dat bij hoge temperatuurgradiënten zelfs bij ¥ = 200 cm het trans

port in de dampfase onder invloed van een temperatuurgradiënt van 

vergelijkbare orde van grootte is als het isotherme transport. Bij 

zuigspanningen groter dan 5000 cm (pF 3,2) werd een verandering in 

het watergehalte vrijwel geheel bepaald door damptransport. Verder 

was vanaf het begin van het experiment in de bovenste 12 cm het trans

port onder invloed van zwaartekracht en het transport van vloeistof 

onder invloed van een temperatuurgradiënt relatief onbelangrijk. Het 

transport in de vloeibare fase onder invloed van vochtgehaltegradiën

ten was steeds opwaarts gericht, terwijl de richting van het thermisch 

damptransport varieerde ten gevolge van de dagelijkse temperatuurgang 

van neerwaarts overdag tot opwaarts 's nachts. Alleen in een dunne 

oppervlaktelaag was het damptransport hoofdzakelijk opwaarts of 

's nachts nihil. De stroom opwaarts 's nachts ontstond als het bodem

oppervlak kouder was dan de ondergrond, waarbij dan een uitgesproken 

nachtelijke aanrijking met water in de bovenste laag plaatsvond. De 

potentiële evaporatie tijdens het experiment was ongeveer 10 mm/dag 

(ROSE, 1968); dat deze waarde hoger is dan de maximale waarde opgege

ven door VAN WIJK en DE VRIES (1954) is verklaarbaar uit de ligging 

van het proefterrein, waarbij mogelijk een 'oase-effekt' optreedt. 

Onder deze hoge evaporatieve omstandigheden bleek de evaporatie fase 1 

vrijwel meteen over te slaan (E < E ) en waarschijnlijk zelfs zeer 
a p 

snel in fase 3 zich af te spelen. 

FEDDES (1971) berekende voor een kleigrond (met grondwaterdiepte 

op 45 cm diepte onder droge omstandigheden) het aandeel van het ther

misch geïnduceerde en het isotherme damptransport op het totale damp

transport met behulp van de Philip-De Vries vergelijking. Hij deed 

dit onder verschillende aannamen van de verdampingsdiepte (zie GARDNER 

en HANKS, 1966) en vond een absolute afname van het totale damptrans

port met toename van de evaporatiediepte, maar een relatieve toename 

van het neerwaartse thermisch geïnduceerde damptransport vergeleken 
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met het opwaartse isotherme damptransport. 

Voorbeeld: 

Evaporatiediepte Isotherm damptransport Thermisch Totaal 

damptransport 

2,5 mm 4,99 mm/dag 0,98 mm/dag 4,01 mm/dag 

20,0 mm 0,68 mm/dag 0,32 mm/dag 0,36 mm/dag 

Uit energiebalansbeschouwingen had hij een hogere waarde voor het 

totale damptransport berekend en wijt het verschil aan een turbulent 

transport van waterdamp uit de bovenlaag van de bodem, waar de Philip 

-De Vries vergelijking geen rekening mee houdt. Concluderend zegt hij 

dat voor erg droge omstandigheden in de bovenlaag van de bodem (Ne

derlandse omstandigheden.') de waarde van het thermisch geïnduceerde 

damptransport ongeveer tot 35% kan bedragen van het isotherme damp

transport, maar dat het effekt van het thermisch geïnduceerde neer

waartse damptransport tegengewerkt zal worden door een opwaartse door 

zuigspanningsgradiënten geïnduceerde vloeistofflux. Voor vochtige om

standigheden zal het aandeel minder zijn. 

HANKS e.a. (1967) vergeleken de evaporatie uit grondkolommen 

onder invloed van straling met die onder invloed van wind. De wind

snelheid en de stralingsintensiteit waren zo op elkaar afgestemd, dat 

ze beide een even hoge potentiële evaporatie opriepen (E - 1 cm/dag). 

In de windafhankelijke kolommen nam de temperatuur aan het grondopper

vlak af, naar na ca. 5 dagen was de afkoeling veel minder sterk en de 

temperatuur vrijwel uniform door de grondkolommen. De behandeling met 

straling maakte, dat de grondtemperatuur toenam in de tijd, zodat na 

ca. 5 dagen het grondoppervlak in de kolom 10 C warmer was dan de bo

dem van de kolom. 

Voor de drie gronden, die bij het experiment gebruikt werden 

(Rago silt loam, Valentine sand en McGrew loamy sand), week de cumu

latieve evaporatie onder winddroging niet meer dan 10% af van de eva

poratie onder stralingsinvloed, met dit onderscheid dat voor Rago silt 

loam en Valentine sand de winddroging een hogere cumulatieve evapora

tie opleverde, voor McGrew loamy sand juist lagere. E begon achter 
Cl 

t e raken b i j E na 5 dagen b i j Rago s i l t loam en Valentine sand en na 
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+ 2 dagen voor McGrew loamy sand met vrijwel geen verschil in door 

de wind gedroogde of door straling gedroogde kolommen van dezelfde 

grond. De vochtverdeling door de kolommen toonde dat onder invloed 

van straling het vochtgehalte in de bovenlaag (0 tot 12 à 17 cm) la

ger was dan onder windinvloed en voor grotere diepten juist andersom. 

De conclusie van de auteurs is, dat voor evaporatieberekeningen de 

isotherme diffusievergelijking meestal voldoet. Men dient dan echter 

wel te bedenken, dat men dan vochtprofielen berekent, die overeenko

men met droging onder windinvloeden en bij evaporatie, waar stra

ling s invloed en belangrijk zijn, wijken de aldus berekende vochtpro-

fielen af van de werkelijke. Dit laatste kan belangrijk zijn voor be

rekeningen met betrekking tot het optreden van bewerkbare perioden 

of grondverzet. 

Ook FRITTON e.a. (1970) komen tot de conclusie, dat de isother

me diffusievergelijking geen juiste vochtprofielen oplevert. Hun ex

periment vond plaats onder hogere evaporatieve omstandigheden en met 

ondiepere grondkolommen dan de experimenten van Hanks e.a. zodat tem-

peratuursinvloeden geprononceerder zijn. Voor evaporatieve omstandig

heden met grote temperatuurgradiënten in de bodem zal men de Philip-

De Vries vergelijking (14, 15) moeten toepassen. Als moeilijkheid 

noemen zij daarbij dat veel aannamen gedaan moeten worden, vooral wat 

betreft de berekening van X, D (T), D (T) en D (6) en de V-0 relatie 

bij variërende temperaturen. 

Samenvattend kunnen we nu stellen, dat hoewel het evaporatiepro

ces een dynamisch karakter draagt (zie JACKSON e.a., 1973; ROSE, 

1968) een stationaire benadering van het evaporatieproces geoorloofd 

is, mits de randvoorwaarden hierbij aangepast worden (HANKS e.a., 

1967; GARDNER en HILLEL, 1962; GARDNER en GARDNER, 1969). Het onder

scheid in de 3 fasen van het evaporatieproces is alleen bruikbaar 

bij een dergelijke stationaire benadering. De benadering op grond van 

de isotherme diffusievergelijking is geoorloofd zolang er geen grote 

temperatuurgradiënten in de bodem optreden. Bij welke temperatuurgra-

diënten de Philip-De Vries vergelijking duidelijke afwijkende resul

taten oplevert van de isotherme benadering hangt af van de thermische 

eigenschappen en de diffusivity van de betreffende grond. Voor een-
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zelfde grond zal de isotherme vergelijking meer afwijken van de 

Philip-De Vries vergelijking naarmate de stralingsintensiteiten gro

ter zijn en de kapillaire opstijging geringer (wat o.a. het geval is 

naarmate de grondwaterspiegel dieper beneden het oppervlak ligt of 

ontbreekt). 

Definieert men fase 2 als de fase, waarin het vloeistoftransport 

door de bodem de beperkende faktor vormt voor de evaporatie, dan kan 

men stellen dat onder hoge stralingsintensiteiten fase 2, die isotherm 

benaderd kan worden (PHILIP, 1957) slechts kort zal duren en fase 3 

zal inzetten bij een waarde van E , die niet veel kleiner is dan E . 
a .P 

Bij evaporatie onder voornamelijk windinvloeden zal fase 3 pas bij 
een lage waarde van E gaan optreden. De overgang tussen beide fasen 

a 
is niet scherp. 

MOGELIJKE FORMULES TER BEREKENING VAN DE EVAPORATIE 

In fase 1 van de evaporatie is de evaporatiesnelheid E uit de 

bodem gelijk aan die voor een verzadigd oppervlak E . Tijdens deze 
s 

fase z i jn de externe omstandigheden bepalend voor de grootte van E 

en de formules voor de open-pan evaporatie kunnen worden gebruikt 

voor de berekening van E , eventueel met gebruikmaking van een kor-
a 

rektiefaktor om het verschil in effektief evaporerend oppervlak tus

sen een open waterspiegel en een vochtige bodem tot uitdrukking te 

brengen. De bekendste formule voor de berekening van de open-pan eva

poratie is die van Penman, die luidt: 
A R /L + y E 

Eo = VT O*) 
o A + y 

waarbij: E = open pan evaporatie (cm. sec ) 

A = hel l ing van de dampspanningskurve b i j de heersende 

-2 -1 
luchttemperatuur (mm Hg. C ) 

R = netto straling = (l-r)R.-R, uit (16) (cal.cm .sec ) 
n ï b 

L = verdampingswarmte (cal. cm--') 

Y = psychrometerkonstanten (mm Hg. C ) 
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E = isotherme verdamping bij de heersende luchttemperatuur 
a -1 

(cm.sec ) 

De k o r r e k t i e f a k t o r , d i e men i n Nederland g eb ru i k t , bedraagt 0 , 8 . 

T i jdens f ase 2 i s de e vapo ra t i e beperk t door he t i sotherme 

v l o e i s t o f t r a n s p o r t door de bodem en b i j l age t empera tuurgrad iën ten 

kan ook he t i sotherme damptransport i n deze f a se nog b e l a ng r i j k z i j n . 

De i sotherme d i f f u s i e v e r g e l i j k i ng (3) b e s c h r i j f t nu voldoende nauw

keur ig h e t ver loop van h e t e vapora t i ep roces in deze f a s e . 

In z i j n 'Theory of I n f i l t r a t i o n ' l o s t PHILIP (1957) l angs nume

r i e k e weg v e r g e l i j k i n g (3) op voor een oneindig d iepe kolom met a l s 

randvoorwaarden: 

begin voch tgeha l t e 9 = 6 . t = 0 z > 0 
1 (35) 

e = e z = o t > o 
o 

Voor z = 0 aan de opperv lak te en toenemend met de d i e p t e en met 

9 = 9 ( l uch td roog-voch tgeha l t e ) en 9 . > 9 z i j n de randvoorwaarden 

van toepass ing op he t evapora t i eproces met g e l i j kma t ige v e rde l i ng 

door h e t bodemprofiel op t = 0 en een onmidde l l i jk evenwicht van 

h e t grondoppervlak met de atmosfeer op t > 0. De op loss ing voor (3) 

met randvoorwaarden (35) wordt nu: 

z = X, t , / 2 + X„ t + X. t 3 / 2 + X. t 2 + . . . + X t m / 2 + . . . (36) 
1 2 3 4 m 

waarin de coëfficiënten X eenduidige funkties zijn van 9 en 
n 

JX | > > | x | > | x | > > . . en a l l e c o ë f f i c i ën t en na X. nega t i e f z i j n . 

Voor de kumulatieve evapo ra t i e wordt nu gevonden: 

E = zd6 - k . t (37) 
cum J o 

e . 
x 
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waarbij: k = doorlatendheid bij 9 (verwaarloosbaar klein) 
o o 

Philip vindt nu door voor z de eerste 2 termen van (36) in (37) in te 

vullen: 

1/2 
E = St ' + Bt (38) 

cum v ' 

dE 
en bijgevolg E& = d™

m = y St~1/2 + B (39) 

waarin E = kumulatieve evaporatie (cm) 
cum r _. , 

S = 'sorptivity' (cm.sec ) of (cm.dag ) 
B = klein, negatief getal (cm.sec ) of (cm.dag ) 

PHILIP (1957) merkt hierbij echter op, dat (38) en (39) slechts 

bruikbaar zijn voor een tijdsduur t < 10 sec, omdat voor hogere 

waarden van t meer dan alleen de eerste twee termen van (36) gebruikt 

moet worden om konvergentie te waarborgen. ROSE (1965) vond echter 

uit experimenten met droging onder windinvloed, dat de restrikties, 

die Philip gaf overbodig zijn voor droging bij afwezigheid van stra

ling en gelden (38) en (39) ook voor langere tijden, mits de randvoor

waarden (35) vervuld zijn. Waar de diepte van de grond beperkt is 

(zoals bij kolomproeven zonder 'grondwaterspiegel') is ook de evapo

ratie beperkt en Rose noemt PENMAN (1941), die onder stralingsinvloe-
1/3 den met 30 cm kolommen E evenredig vond met t . Een gevolg van de 

cum 

randvoorwaarden (35) is ook de veronderstelling van een oneindig hoge 

E , aangezien het vochtgehalte aan de oppervlakte onmiddellijk in 

evenwicht moet zijn met de atmosfeer (dus fase 1 wordt overgeslagen). 

Bij lage E -waarden zal eerst een konstant niveau voor E = E optre-
P ## # a p 

den, waarna pas vergelijking (38) en (39) toepasbaar zijn. 

KIJNE (1973) vindt echter geen bevestiging van Rose's veronder

stelling, dat steeds ook na langere tijd een evenredigheid met /t zal 

optreden voor de kumulatieve evaporatie en veronderstelt, dat Rose 

tot zijn resultaten kon komen doordat hij gronden gebruikte bestaande 

uit één fraktiegrootte van deeltjes en los gepakt. Het gebruik van de 
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vergelijkingen (38) en (39) moet vooralsnog a ls een onzekere benade

ring beschouwd worden voor t i jdsduren langer dan + 2 dagen en ve re i s t 

vervull ing van de randvoorwaarden (35). 

GARDNER (1958) lever t op basis van de isotherme diffusieverge

l i jk ing oplossingen voor de s t a t i o n a i r e onverzadigde 

vloeistofstroming b i j evaporatie u i t de grond in nabijheid van een 

g r o n d w a t e r s p i e g e l . Voor s t a t iona i re stroming geldt 

dat . = 0, zodat (2) wordt na eenmaal integreren: 

v = K ( i ! + n (40) 
1 3z identiek aan (1) 

waarin: v = flux van vloeibaar water, positief omlaag (cm.sec ) 

z = vertikale afstand, positief omlaag (cm) 

Uit (40) volgt nu: 

z = 
9f 

(V l /k) - i <"> 

Deze vergelijking kan geïntegreerd worden voor bepaalde k-Y relaties. 

WIND (1955) vond de relatie: 

-3/2 
K = a.y J / z (42) 

waarin a = konstante (cm .sec ) 

Gardner stelt de meer algemene vorm voor: 

K = a(Yn + b)" 1 (43) 

waarin a, b en n konstanten zijn 

en hij levert verschillende oplossingen voor z, behorende bij bepaal

de waarden voor n, dus de diepte van de grondwaterspiegel als funktie 

van v en k bij stationaire vloeistofstroming. Daarna bepaalt hij de 

maximale evaporatie, die nog mogelijk is in stationaire toestand in 

relatie tot de grondwaterdiepte en vindt onder de voorwaarde, dat de 

bijbehorende k-V relaties nog gelden bij de hoge Y-waarden nabij het 
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bodemoppervlak (met Y , , -> °°). rr oppervlak 

voor n = 3/2 E 3,77 az~3 / 2 (44a) 
max _ 

n = 2 E 2,46 az z (44b) 
max , 

n = 3 E =1,76 az (44c) 
max , 

n = 4 E = 1 ,52 az (44d) 
vu m a X _1 

k = a.e~CY E = a(e°Z - 1) (44e) 
max 

waarbij a de constante is uit (42) of (43). 

Hij merkt hierbij op, dat deze vergelijkingen alleen van toe

passing zijn op de beweging van water in de vloeibare fase. Hij rede

neert nu als volgt: de vochtgehaltegradiënten van een grond, die 

evaporeert, zijn nabij de oppervlakte zodanig steil verlopend, dat 

het bij benadering voldoende nauwkeurig is het bodemprofiel in twee 

gedeelten te beschouwen; in het onderste deel beweegt water vrijwel 

uitsluitend in de vloeibare fase en in de bovenste laag is voorname

lijk het damptransport van belang (steeds onder aanname van isother

me kondities). Het uitdrogen van de bovenlaag en het daaruit voort

vloeiende damptransport neigt tot verhoging van de evaporatiesnel

heid (D (9) overheerst D.(8)). Toch blijft evenwel de afhankelijk

heid van de maximale evaporatiesnelheid op de diepte van de grondwa

terspiegel in dezelfde mate bestaan, hoewel het damptransport een 

toename van de evaporatiesnelheid met 10 à 20% kan veroorzaken. 

Uit laboratoriumproeven (GARDNER, 1958) vindt hij goede overeen

stemming tussen zijn theorie en het experiment. Ook RIJTEMA (1969) 

geeft een identieke benadering van het evaporatieproces. Hij noemt 

v de maximale flux door het bodemprofiel ten gevolge van kapillai-

re opstijging en, in het isotherme geval, zal de evaporatiesnelheid 
E gelijk zijn aan v in de fase 2 en 3 van het evaporatieproces, 

a max 

Voor een groot aantal standaardgronden geeft hij de relatie tussen 

de hoogte van de kapillaire opstijging en de grootte van de statio

naire stroming, v, door het profiel. 

Uit deze tabellen is af te leiden of onder bepaalde evaporatie-

ve omstandigheden bij een bepaalde grondwaterdiepte de capillaire 

flux in staat is een E te veroorzaken, die gelijk is aan E of dat 
a > & j p 

E = v < E za l z i j n ( s t e ed s onder aanname van i sotherme omstan-a max p 
d igheden) . 
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GARDNER (1959) gaat u i t van de isotherme d i f fus ievergel i jk ing, 

waarbij het effekt van de zwaartekracht verwaarloosd wordt. Uitgaande 

van randvoorwaarden ( ) en na toepassing van een Boltzmann t ransfor

matie en het gebruik van een gewogen gemiddelde d i f fus iv i ty D komt 

h i j t o t de vergel i jking: 

E = (8. - e )V5/ir t (45) 
1 o 

waarin: E = evaporatiesnelheid (cm.sec ) , 
3 -3 6. = i n i t i e e l uniform vochtgehalte (cm .cm ) 

1 . 3 - 3 
6 = vochtgehalte in evenwicht met atmosfeer (cm .cm ) 
D = gewogen gemiddelde d i f fus iv i ty 

5 = 1^85 
( e . - e ) 1 ' 8 5 

1 0 e 
o 

D(6) . (e . - e ) 0 ' 8 5 de (46) 
i o 

volgens CRANK (loc. cit.) 

Voor de oplossing van D gaat hij uit van een exponentiële funk-

tie voor D(6) 

ß(e-e ) 
D(0) = D e (47) 

o 

waarbij: D = d i f fus ivi ty b i j 8 = 6 o ' o 
8 = konstante 

Hij vermeldt hierbij, dat de aanname van een konstante gemiddel

de diffusivity D niet korrekt is voor eindige kolommen, omdat de ge

hele reeks watergehalten en diffusivity dan niet voortdurend in het 

profiel vertegenwoordigd is. Uit zijn resultaten blijkt nu, dat voor 

eindige kolommen na verloop van tijd de evaporatie gaat afwijken van 

de evenredigheid met (DQt/L2)* waarbij L de lengte van de proefkol 

is en dus met /t en vlakker gaat lopen.Voor een 100 cm lange kolom va 

Chino clay vindt hij een goede benadering van de relatie E ̂  /t voor 

t < 144 dagen en E = 1 cm.dag . Volgens hem is de 100 cm lengte vol-
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