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ПРЕДИСЛОВИЕ

Неуклонное углубление познания механизмов формирования и функ-
ционирования почв характерно для всех разделов современного почвоведе-

ния. При этом происходит неизбежный переход к рассмотрению процессов
на все более глубоких уровнях организации почв — вплоть до молекуляр-
ного. Для химии почв это выражается в активном использовании физико-
химических подходов — раскрытии и объяснении закономерностей хими-
ческих явлений сиспользованием теоретических' представлений и экспери-
ментальных средств физики. Глубокое познание причин и следствий хими-
ческих изменений в почвах — необходимое условие разработки экологиче-
ски обоснованных приемов управления плодородием почв.

Обширный круг проблем встает перед почвоведением в связи с распро-
странением деградации почв. Дегумификация и потеря структуры, подкис-
ление, — геохимическая денудация, возникновение почвенно-геохимиче-
ских аномалий, загрязнение остатками агрохимикатов, углеводородное
загрязнение, осолонцевание, засоление, ощелачивание составляют далеко

не полный список форм химической деградации, связанных с неправиль-
ным хозяйственным использованием почв. Эффективная диагностика ран-
них стадий этих нарушений, разработка и оценка мероприятий по борьбе
с ними возможны только на основе выяснения сущности и прогнозирования
происходящих в почвах изменений. Математические модели, выражающие
закономерности протекания физико-химических процессов, оказываются
ценными как в теоретическом, так и в практическом отношении.

Почвы как химические системы чрезвычайно неоднородны. Это выра-
жается в наличии частиц самых разных размеров, присутствии широкого
спектра гумусовых веществ неоднозначного (переменного) состава, в об-
разовании различных органо-минеральных соединений, большом разнооб-
разии сложных минеральных образований. В химических взаимодействиях
одновременно может участвовать множество компонентов различной
природы. Почвенные химические процессы протекают в дисперсных много-
фазных системах при непрерывном изменении условий, создаваемых Поч-
венным климатом, обитающими в почве организмами и т.д. Эти особенно-
сти почвы обусловливают значительные трудности в разработке количест-
венной теории химических процессов в почвах, в создании и применении
математических моделей.

Последнее десятилетие отмечено появлением прекрасных монографий
Г. Болта с коллегами ”Химия почв. В. Физико-химические модели” (5о1
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сБет1${гу..., 1982), а также Г. Спозито *’Термодинамика почвенных раст-
воров” (5розпо 1981) и ”Химия поверхностных явлений в почвах” (5$ро-
$110, 1984). Эти книги дают во многом исчерпывающее представлении о
тех: моделях физической -химии, которые потенциально приложимы к поч-
венным системам.

Предлагаемая книга не претендует на всесторонний охват физико-хими-
ческих проблем почвоведения. Автор ставил перед собой цель: показать
на примерах, как разрабатываются новые и адаптируются существующие
математические модели для описания химических процессов в почвах, как

углублению знаний и накоплению экспериментальных данных сопутст-
вуют развитие и усложнение моделей.

Автор выражает глубокую признательность члену-корреспонденту
АН СССР В.А. Ковде, который постоянно поддерживал и направлял ис-
следования. Автору неизменно оказывал поддержку Д.С. Орлов, чья энер-
гия и целеустремленность во многом обусловили в последние десятилетия
развитие физической химии почв. Без творческого участия и консультаций
А.А. Понизовского вряд ли были бы получены многие из результатов, при-
веденных в книге. Разработку комплексных моделей и реализацию их на
ЭВМ обеспечил главным образом высокий профессионализм ЁЕ.В. Миро-
ненко. Советы и консультации Л.Б. Пачепской помогли при выработке
ряда методологических и методических подходов.



Глава1

ОБЩИЕ ВОПРОСЫ
МАТЕМАТИЧЕСКОГО МОДЕЛИРОВАНИЯ
В ФИЗИЧЕСКОЙ ХИМИИ ПОЧВ

В настоящее время физическая химия почв сформировалась как самос-
тоятельное направление науки и включает в себя следующие разделы (Ор-
лов, 1986): химическая термодинамика, учение о почвенном растворе, о ПОГ-
лотительной способности почв, теория поверхностных явлений, кислотно-
основные и окислительно-восстановительные свойства и процессы, кине-
тика химических процессов, электрохимия и фотохимия почв. В рамках

этого направления исследуются физико-химические аспекты внутрипоч-
венного массообмена — комплекса явлений, определяющих перераспреде-
ление вещества в почвах (массообмен в пределах фаз, между фазами, меж-
ду биотой и абиотическими фазами).

1.1. Место моделирования в исследованиях
по физической химии почв

Развитие физической химии почв сопровождается расширением исполь-
зования метода математического моделирования, которое было начато в
20—40-х годах советскими почвоведами. Е.Н. Гапон (1933) предложил
одну из первых термодинамических моделей катионного обмена в почвах,
ввел оригинальную модель для описания неоднородности ионнообменных
свойств почв (Гапон, 1937а). Логически завершенный вариант модели ка-
тионного обмена, основанной на законе действующих масс, предложили
Б.П. Никольский и В.И. Парамонова (1939). Б.П. Никольский (1934а)
выступил с идеей рассмотрения активности компонентов почвенных рас-
творов. Т.Н. Зеленина-Черникова (1936) впервые предложила модель для
описания растворения—осаждения карбонатов. Математическое описание
влияния реакции почвенного раствора на его обменную способность было
предложено В.П. Гортиковым и развито его последователями (Иванов,
1935; Кочергин, 1938). А.В. Трофимов в 1925 г. дал первое математиче-
ское описание отрицательной адсорбции анионов, В.А. Чернов (1936) впер-
вые доказал применимость закона Фика в качестве модели молекулярной
диффузии ионов в почвах. Математическая модель влияния солевого сос-
тава растворов на их фильтрацию в почвах была предложена А.Т. Морозо-
вым (1935). Первая модель фильтрационной, или конвективной, диффу-
зии в почвах, учитывающая различия скоростей движения разных частей
поровых растворов, была предложена Н.Н. Веригиным (1953).
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В настоящее время математическая модель стала привычной состав-
ной частью работ в области физической химии Ппочв. При этом,
как и вообще в почвоведении, моделирование используется как один
из методов исследований (Роде, 1971). Основное достоинство матема-
тической модели состоит в том, что она позволяет изучить поведение объе-
кта в условиях, которые не создавались (не наблюдались) в эксперимен-
те. Поэтому именно математическое моделирование (в сочетании с други-
ми методами) может служить основой прогнозирования. С его помощью
решается важная задача сочетания фундаментальных и прикладных иссле-
дований, и математические модели физической химии почв всёе чаще ис-
пользуются при решении практических вопросов, для прогноза действия
на почвы разнообразных технологических приемов.

Опыт показывает, что адекватные модели в почвоведении появляются,
когда исследуемые явления, процессы или свойства глубоко поняты и
изучены экспериментально (Дмитриев и др., 1986). Предпосылки значи-
тельных успехов в развитии математических моделей физической химии
почв 30-х годов были обеспечены трудами К.К. Гедройца и последующими
циклами экспериментальных исследований И.Н. Антипова-Каратаева,
С.С. Ярусова, Е.Н. Гапона, В.А. Чернова, Н.И. Горбунова, Б.П. Никольско-
го. Современные достижения моделирования обеспечены расширением
методического арсенала экспериментального почвоведения в основНомМ

за счет более совершенной техники эксперимента, разработкой и выполне-
нием комплексных программ исследований.

Большинство исследований, послуживших основой для разработки
математических моделей, было проведено на физических моделях. Напри-
мер, в опытах А.А. Шошина (1929) была изучена молекулярная диффу-
зия в образцах выщелоченного чернозема. Методика его опытов основана
на использовании физической модели и заключается в приведении торца
почвенной колонки в контакт со слоем — соли и послойном химическом
анализе почвы через некоторое время. Эта методика сохранилась почти
без изменений до последнего времени (Рог{ет е{ а!., 1960) . Эти работы поз-
волили разработать адекватную модель молекулярной диффузии в почвах.

В опытах Мюнца и Годешона (М1п{7, Сацйесбоп, 1909) было показано,
что ионы могут не только увлекаться почвенным раствором, но и двигать-

ся в противоположном направлении. Это явление подробно описано А.Ф. Ле-
бедевым (1930). В классических модельных опытах он показал, что одним
из определяющих факторов является состояние почвенной влаги. При со-
держании влаги выше влажности максимальной гигроскопичности ионы
хлора передвигаются в направлении, противоположном градиенту их кон-

центрации, и направление их миграции может совпадать с направлением

движения раствора или быть противоположным в зависимости от скорости
движения раствора. Позже, в 60-х годах, это явление более подробно рас-
смотрели Тейлор и Кемпер с коллегами (АБ4-е!- А217, Тау1юг, 1965; Кетрег,
КоШп$, 1966). Они объяснили его взаимовлиянием потоков воды и ИОоноВ
и предложили для его описания применять аппарат неравновесной термоди-
намики.

Подобных примеров в истории физико-химических исследований почв
множество.

В настоящее время многие механизмы массопереноса, выявленные на



физических моделях, находят математическое описание, и соответствующие
модели, основанные на физико-химических представлениях, рассмотрены
в последующих главах.

Важно подчеркнуть, что раскрытие механизмов массопереноса и массо-
обмена в почвах и их моделирование дали возможность разработать и обос-
новать широкий спектр способов мелиорации почв и технологических при-
емов возделывания сельскохозяйственных культур. В частности, для
почв степей, полупустынь и пустынь были предложены дробная водоподача
на промывку, технологии и приемы мелиорации солонцов, посевы вне

гребней борозд, вспашка перед промывкой засоленных почв, промывка
во влажный период года, способы интенсификации выщелачивания солей в
слой воды, покрывающий почву, учащенные поливы и обработки почвы,
поливы во время дождей (У.У. Успанов, А.Н. Розанов, И.Н. Антипов-Кара-
таев, Л.П. Розов, И.С. Рабочев, М.Н. Рождественский, О.А. Грабовская,
В.А. Ковда). Разумное и эффективное использование таких приемов воз-
можно лишь при условии прогнозирования их действия с помощью матема-
тических моделей (Вгез!ег ет а!|., 1982).

1.2. Модели и уровни исследований

Математические модели, применяемые в физической химии почв, весьма
разнообразны (Понизовский и др., 1986) . Большое распространение нашли
эмпирические (статистические, феноменологические) модели, которые
выражают результаты анализа экспериментального материала в виде эмпи

рических формул. Их несомненное достоинство в том, что они отражают
(в явном и преимущественно в_неявном-виде) действие всей совокупности
факторов на изучаемое явление Однако такие модели, как правило, не со-
держат описания механизмов и причинно-следственных связей, что исключа-
ет возможность экстраполяции результатов расчетов за пределы условий,
наблюдавшихся в опыте, и в этом их существенный недостаток.

Модели другого типа — полуэмпирические (дедуктивные, процессные)
основаны на использовании универсальных_сш)шщ„цении_(шанав_шране-
ния, термодимических уравнений, соотношений теории подобия и размер-
ностей и т.д.). Модели этого типа содержат описания отдельных процессов,
происходящих в почве, и их взаимодейстий, т.е. модели являются комплек-
сными Основное преимущество такого подхода в том, что для широкого
круга возможных ситуаций остаются неизменными вид уравнений модели,
математические методы их решения, исследования и определения парамет-

ров (коэффициентов уравнений). Однако при этом нельзя забывать, что
такая модель описывает лишь несколько (по предполбжению — основных)
процессов из всего множества, одновременно происходящих в почве, и

это влечет за собой отклонение результатов расчетов от истинных значений
исследуемых переменных Такие отклонения всегда нуждаются в строгой.
оценке

Теоретически можно составить идеальную (ВЕмельянов и др, 1978) или
полную (Полляк, 1976) модель, включающую математическое описание
всех известных процессов и факторов, определяющих изучаемое явление.
Такая модель позволила бы детально исследовать химическое явление, изу-
чить подробно вклад отдельных процессов и факторов, их взаимное влия-
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ние. Однако для определения параметров этой модели потребуется слишком
большой объем экспериментального материала. В почвоведении экспери-
мент объективно затруднен пространственно-временным варьированием
свойств и крайней ограниченностью неразрушающих методов исследова-
ния почв, поэтому обеспечить экспериментальным материалом идентифи-
кацию полной модели практически невозможно. Это не может, однако,
служить оправданием использования упрощенных комплексных моделей
для решения как теоретических, так и практических вопросов. Следова-
тельно, тот или иной выбор процессов и факторов для создания адекватной
упрощенной модели должен быть строго обоснован.

Таким образом, необходим такой способ построения комплексных
моделей сложных химических процессов и явлений в почвах, который,
с одной стороны, позволял бы использовать модели в исследовательских
целях, а с другой — позволял бы применять модели для прогнозов и поис-
ка методов управления. Такой способ был опробован в работах (Редли и
др., 1980; Мироненко и др., 1981а), он сводится к составлению серий
последовательно расширяющихся комплексных моделей.

Прежде всего составляется список процессов и факторов, которые,
как известно, присутствуют в изучаемом явлении. Первая в серии комп-
лексная модель включает математическое описание действия небольшо-
го числа процессов и факторов, которые по предположению или по пре-
дыдущим результатам наиболее важны в рассматриваемых условиях.
Если полученная модель удовлетворительно описывает эксперименталь-
ные данные, построение серии на этом заканчивается. Если воспроизведе-
ние неудовлетворительно, то модель дополняется описанием еще одного-

двух процессов и оценивается качество воспроизведения эксперименталь-

ных данных. Если оно при этом не улучшается, то описание дополнитель-
ных процессов можно исключить — они малосущественны. Если качест-
во воспроизведения улучшается, они остаются в комплексной модели.
Далее при необходимости подключаются следующие процессы и т.д.

Рассмотрим построение серии моделей на примере изучения миграции
кальция и натрия в лугово-черноземной почве. Миграцию наблюдали в опы-
те на физической модели, в которой через почвенную колонку фильтрова-
лись растворы обоих катионов (Кефу е?% а!., 1979). В первую модель се-
рии включили описание конвективного переноса, т.е. движения всех ионов

в растворе со средней скоростью движения влаги, а также катионного 0б-
мена в равновесном приближении. Качество воспроизведения опытных
данных оказалось неудовлетворительным. Оно не улучшилось после вве-
дения описания продольной (в направлении потока влаги) молекулярной
диффузии, незначительно улучшилось при введении описания конвективно-
дисперсионного переноса с помощью модели конвективной диффузии.
Тогда от таких дополнений отказались и заменили их описанием конвектив-
но-дисперсионного переноса моделью массообмена частей порового раст-
вора, обладающих разной подвижностью. При этом качество воспроизведе-
ния опытных данных существенно улучшилось. Удовлетворительное соот-
ветствие (и окончательный вариант комплексной модели) было получе-
но при замене модели равновесного катионного обмена моделью обмена
с кинетикой первого порядка.

Построение серии последовательно расширяющихся комплексных



моделей заканчивается, если а) получена удовлетворительная комплекс-
ная модель, 6) список процессов и факторов исчерпан, а удовлетворитель-
ное описание не получено и в) не хватает экспериментальных данных для
нахождения параметров и проверки модели (эти операции должны прово-
диться по независимым массивам опытных данных). Случай ”’6”’ может 03-
начать, что известны не все процессы и факторы, определяющие изучае-
мое явление. Но он может возникнуть также, если для одного из процессов
выбрана неудачная модель. Тогда эта модель заменяется и строится новая
серия расширяющихся комплексных моделей. В случае ”в” требуется до-
полнительная экспериментальная информация. Важно, что, зная, для каких
процессов должны быть найдены параметры, можно сформулировать
требования к программе дополнительных опытов.

В результате построения серии получается математическая модель явле-
ния, в которой вклад отдельных процессов изучен уже на стадии построе-
ния серии. Чем лучше изучено явление экспериментально, чем детальнее
оно может быть описано комплексной моделью, тем больше будет извест-
но о сравнительном значении процессов и факторов. Методы оценки и срав-
нения моделей, нобходимые для построения серий, обсуждаются ниже в
п. 1.4. "

Описанный способ реализует основные методологические принципы сов-
ременного системного моделирования: принцип_ итерат сОСТОяЯ-

щий в ”последовательном совершенствовании модели в целях более полной
характеристики самого содержания модели” (Новик, и др., 1983), а также
принцип соответствия точности и сложности: заданной точности опытныХ

данных должна соответствовать модель минимальной сложности (Емелья-
нов и др., 1978; Краснощеков, Петров, 1983).

Под сложностью системы понимается ”многоуровневость и часто неодно-
значность структуры, многоразмерность, неразрывная связь элементов”
(Новик и др., 1983). Многоуровневости (иерархичности) структуры при-
родных объектов в системных исследованиях последних лет уделяется
большое внимание. Практика моделирования показывает, что на разных
уровнях организации один и тот же объект может быть описан совершенно
разными моделями (Молчанов, 1967). Необходимость использования кон-
цепции сложности как неотъемлемого свойства почвы подчеркнута в работе
(Пачепский и др., 1976).

Иерархичность структурной организации почвы в целом как сложной
системы в последнее время стала объектом тщательного изучения. Отмеча-
ется, в частности, что уровень организации почвы, на котором проводится

исследование, определяет ”степень эмпиричности” применяемых физико-
химических моделей. Опираясь на современные представления об иерархии
структурных уровней организации почвы (Воронин, 1984), можно выде-
лить те уровни, на которых могут рассматриваться физико-химические про-

цессы, а именно, молекулярно-ионный, элементарных почвенных частиц
(ЭПЧ), агрегатный и горизонтный. На более высоких уровнях — почвенно-
го индивидуума (профильном) и организации почвенного покрова — рас-
сматриваются уже не физико-химические, а геохимические или биогеохими-
ческие процессы и явления. По классификации А.А. Роде (1971), физико-
химические процессы на соответствующих им уровнях организации отно-

сятся к почвенным микропроцессам, на более высоких уровнях протекают
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и проявляются частные почвообразовательные процессы. Чем глубже уро-
вень структурной организации почв, тем более вероятно использование в
комплексных математических моделях фундаментальных соотношений из
различных областей физики и физической химии. Следовательно, на более
глубоких уровнях физико-химического исследования почвы в большей сте-
пени будет включаться дедукция — построение модели явления как сово-
купность взаимосвязанных моделей составляющих его процессов.

При моделировании миграции элементов, ионов и химических соедине-
ний в почвах справедливы те же методологические подходы. Миграция
оказывает системообразующее действие на каждом уровне структурной
организации почвы путем установления связей между элементами преды-
дущего более глубокого уровня. Для водной миграции ионов в почвах
выделяют следующие иерархические уровни организации (Пачепский,
1984): ЭПЧ-агрегатный, агрегатно-горизонтный, горизонтно-профильный,
профильно-ландшафтный. Первые два соответствуют массообмену и мас-
сопереносу в почвах, остальные — геохимической миграции. Чем глубже
уровень массопереноса и массообмена, тем больше может быть использо-
вано ”неспецифических” элементов — общих моделей физической химии,
находящих применение в самых разных ее приложениях.

Вообще многообразие моделей для описания одного и того же явления
(процесса) весьма распространено в физической химии почв, как и в поч-
воведении в целом. Существование разных моделей обусловлено таким
свойством системных представлений, как плюрализм (Новик и др., 1983),
т.е. возможностью выделения элементов почвенных подсистем и связей
между ними разными способами. Разные модели получаются в результа-
те применения разных методов построения моделей: чисто феноменоло-
гического и дедуктивного. Особенно много разных моделей возникает
при феноменологическом подходе, поскольку ход экспериментальных
зависимостей обычно можно описывать самыми разнообразными форму-
лами. Но и придедуктивном подходе, когда в модель последовательно
подключают описания все новых и новых процессов, возникает серия

разных моделей для описания одного и то же явления.

1.3. Особенности применения
математического моделирования

Моделирование в почвоведении имеет свои особенности, определяе-
мые спецификой почвы как природного тела. Одна из ключевых проблем
связана с неоднородностью почв на всех уровнях их организации. Мо-
дели, разработанные для ряда процессов в физической химии, созданы,
идентифицированы и проверены для систем, которые с высокой степе-
нью точности можно считать либо однородными, либо содержащими дос-
таточно четкие поверхности раздела фаз с хорошо изученными свойства-
ми. Применение таких моделей в физической химии почв в первую оче-
редь ставит проблему усреднения. Эти трудности сохраняются и в тех
случаях, когда для определенного уровня организации почв изучают мо-

дельные системы, состоящие из статистически достаточного количества

сходных элементов этого уровня — набора близких по минералогическо-
му составу ЭПЧ, агрегатов одинакового размера, образцов почвы из
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одного и того же горизонта в пределах элементарного почвенного

ареала.

Рассмотрим, например, концепцию термодинамической фазы. Приня-
тое в химической термодинамике понятие фазы предполагает наличие
однородной по химическому составу части системы, отделенной от дру-
гих частей поверхностью раздела (Эткинс, 1980). В общей постановке
вопрос о применении понятия ”фаза” к дисперсным системам достаточ-
но сложен, в каждом конкретном случае его рассмотрение является не-

обходимым предварительным условием для применения термодинамиче-
ских уравнений.

Н.Г. Зырин и Д.С. Орлов (1956) показали, что почвенный раствор мож-
но рассматривать как отдельную однородную фазу. Твердая составляю-
щая почвы, строго говоря, состоит из множества фаз (Орлов, 1980). Даже в
сравнительно простой системе — совопупности кристаллов одного мине-
рала — отдельные части могут иметь различный состав.

Как отмечено в работах (Понизовский и др., 1983; Пачепский, 1987),
соотношения между содержанием ионов в растворе и в твердой состав-
ляющей почвы могут быть получены на основе представлений, развитых
К.К. Гедройцем, который первым, по-видимому, увидел и сформулиро-
вал эти проблемы. Вначале К.К. Гедройц (1906) характеризовал почвы
как ”чрезвычайно сложные неоднородные системы, состоящие из боль-
шого числа физически обособленных фаз”. В дальнейшем он подошел к
вопросу об использовании понятия фазы в физико-химических исследо-
ваниях почв следующим образом (Гедройц, 1975). Почвенный раствор
рассматривался как единая фаза (”дисперсионная среда”). Термином
”твердая фаза” К.К. Гедройц пользовался широко, но всякий раз деталь-
но оговаривал, какой тип взаимодействия Предполагается между ”твер-
дой фазой” и почвенным раствором (физическая адсорбция, ионный 0об-
мен и т.д.). Таким образом, эффективно выделялась часть твердой состав-
ляющей почвы, характеризующаяся определенным типом взаимодейст-
вия с почвенным раствором (иногда даже без конкретизации веществен-
ного состава этой части).

Именно такой подход положен в основу большинства теоретических
физико-химических работ. Кроме жидкой и газообразной, рассматрива-
ются ионообменная фаза, твердые солевые фазы (почвенный гипс, почвен-
ный кальцит и т.д.). При необходимости вводятся две жидкие фазы. Эф-
фективные фазы могут быть неоднородными. Известно, например, что
поверхность твердых солей в почве (допустим, СаСОз) несет определен-
ный заряд и может заметно влиять на величину емкости поглощения (Гор-
тиков, Остапенко, 1936). В этом случае соли, с одной стороны, будут
входить в ионообменную фазу, а с другой — в твердые солевые фазы.
Выделение эффективных фаз позволяет использовать математические
модели, оперирующие со средними характеристиками состава фаз. Сле-
дует отметить, что современные методы химического анализа почв позво-

ляют в основном определять содержания ионов путем инструментального

(не математического) усреднения именно в таких эффективных фазах.
В системах с однородными фазами справедливость термодинамических

уравнений массообмена фаз обоснована теоретически и проверена экспе-
риментально. Но совершенно не очевидно, что термодинамические урав-
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нения будут выполняться для активностей, вычисленных по инструменталь-
но усредненным концентрациям в эффективно выделенных фазах. Вопрос
о справедливости этих уравнений каждый раз должен рассматриваться
специально. Термодинамические модели можно применять только тогда,
когда точность воспроизведения экспериментальных данных удовлетвори-

тельна.

Другая проблема, возникшая при использовании моделей физической
химии в почвоведении, связана с неизбежностью — дополнения фундамен-
тальных уравнений эмпирическими и полуэмпирическими соотношениями.
Применимость последних ограничена некоторыми диапазонами значений
переменных состояния изучаемых систем (в частности, показателей сос-
тава фаз) . Например, для расчетов равновесий по термодинамическим урав-
нениям в них необходимо подставить модели для нахождения активностей.
В литературе предложено много методов для расчета активностей ионов,
солей и комплексов; они различаются по исходным предположениям, обла-
сти применимости, степени обоснованности. Все известные методы являют-
ся полуэмлирическими. Поэтому здесь существует опасность, что термоди-
намические уравнения не будут выполняться из-за погрешностей метода
расчета активностей, а вовсе не из-за способа выделения эффективных фаз
и/или инструментального усреднения концентраций. Отсюда, в частности,
следует, что для использования того или иного метода расчета активностей
при анализе данных о составе почвенных растворов, водных вытяжек и т.п.

необходимо доказать его пригодность в модельных водно-солевых систе-
мах, содержащих те же основные компоненты, что и почвенные растворы,в

диапазоне концентраций, характерном для почвенных растворов.
При моделировании массопереноса также возникают проблемы усредне-

ния. Рассмотрим для примера сечение почвы единичной площади, перпен-
дикулярное направлению движения влаги, и выпишем формулу для потока
мигранта (иона, соли) через это сечение. Пусть оно пересекает No пор, Гя
пора имеет площадь сечения А,, концентрация мигранта в ней с;, поток че-

М
рез нее д;. Тогда общий поток массы мигранта / = Хас;А;. С другой сторо-

1= 1

ны, если в модель входит средняя концентрация с и средний поток влаги
-_— М No М

@, то величину / можно выразить в виде / =сд4А = (3 сА4)(3 а;4 )/Х.А,. Если
{#=1 1=1 1= 1

только все с; или все д; не равны между собой, то использование средних
будет давать искаженные значения потоков. И если значение потока, рассчи-
танное по средним значениям, подставить в уравнение сохранения массы,

где масса рассчитывается по средним по объему концентрациям, то это
уравнение не обязательно будет выполняться точно, погрешность нуждает-
ся в предварительной оценке. Можно видеть, таким образом, что специфи-
ческие свойства почвы как природного тела накладывают существенные
ограничения на применимость моделей физической химии. Следовательно,
еще до оценки погрешностей расчетов необходимо давать строгую интер-
претацию величин, входящих в модели, в рамках понятийной базы поч-
воведения.

Важную разновидность работ по моделированию составляют исследова-
ния, направленные на поиск комплексных физико-химических показате-
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лей почв, совокупность которых содержит ту же информацию, что и исход-
ные показатели, но количество комплексных показателей значительно
меныше числа исходных. Возможность получения интегральных высоко-
информативных показателей чрезвычайно важна для оценки химических
свойств и физико-химического статуса почв, поскольку с уменьшением
числа классификационных показателей значительно упрощается процесс
разработки рангов, градаций, шкал и т.п., а существующие различия меж-
ду классифицируемыми объектами становятся более обозримыми и наг-
лядными. Кроме того, если известно, что для получения полной информа-
ции вместо поочередного варьирования двух-трех и более показателей
можно ограничиваться измерениями при варьировании лишь одного комп-

лексного показателя, то появляется возможность значительно сократить

программы экспериментальных исследований.
Комплексные показатели необходимы при разработке диагностических

критериев для оценки химических свойств почв и направленности их из-
менения на всех уровнях структурной организации почв и внутрипочвен-
ного массообмена.

Одним из эффективных способов нахождения комплексных показате-
лей является аппарат теории подобия и размерностей, получившей широ-
кое распространение при моделировании самых разных сложных природ-

ных и антропогенных систем. Методы теории размерностей ПОЗВОЛЯЮТ
из исходных показателей формировать новые эквивалентные им характе-
ристики, называемые безразмерными комплексами. Число таких комп-
лексов меныше, чем число исходных показателей, но если между исход-
ными размерными показателями объективно существуют зависимости,
то они находят отражение и в связях между безразмерными комплекса-
ми. При этом задача нахождения по экспериментальным данным зависимо-
стей между комплексными величинами оказывается проще, чем отыска-
ние связей между исходными; чем меньше показателей, тем легче найти
формулу, выражающую связь между ними (Седов, 1957).

Эффективность методов теории подобия и размерностей подтвержда-
ется опытом физико-химических исследований почв. Широкое применение
нашли соотношения активностей — потенциалы Скофилда (Кокотов,

1986; Канунникова, 1986). Практически все результаты теории электро-
поверхностных явлений в почвах можно сформулировать в терминах
безразмерных комплексов (5розно, 1984). Для коэффициентов селектив-
ности катионного обмена установлены зависимости от безразмерных
соотношений концентраций в растворе и содержаний в катионнообменной
фазе (Пачепский и др., 1980).

В последующих разделах данной книги также можно найти примеры
применения методов теории размерностей и подобия. Следует отметить,
что эти методы дают хорошие результаты и на более высоких уровнях
организации почв — горизонтном и профильном. Например, в работе (Па-
чепская и др., 1977) были рассмотрены процессы засоления и возможно-
сти развития процесса осолонцевания. Исходными показателями были
содержания катионов в водной вытяжке, усредненные по верхней метро-

вой толще. В качестве безразмерных комплексов взяли отношения со-
держания натрия и кальыция к сумме катионов — ца И Лса. Для почв рядов

”незасоленные обыкновенные и южные черноземы — солонцеватые черно-
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земы—-лугово-черноземные почвы” и ”незасоленные предкавказские чер-
ноземы-луговые темноцветные почвы—осолоделые солонцы—-солонцы—со-

лончаки” обнаружена тесная коррелятивная связь между /Гмца И Лса-
Значения безразмерных комплексов четко распадались на группы, соответ-
ствующие определенным типам и подтипам почв : в интервал 0,5 < /Гса <0,7
попали в основном плакорные черноземы, в интервал 0,2 < /Лмца < 0,4 —
лугово-черноземные почвы и Т.д. Точки, соответствующие орошаемым
участкам, располагаются близ прямой, построенной для неорошаемых,
но испытывают выраженные сезонные перемещения: к концу вегетацион-

ного периода растет /Гса, к концу невегетационного — Гмца. Смещение сред-
негодового положения точки в сторону уменьшения /с, свидетельствует
о подщелачивании и некоторой солонцеватости орошаемых черноземов
при невысокой общей засоленности. Анализ зависимости от времени сред-
негодового положения точки дает статистическую модель изменения во

времени катионного состава. Речь идет о долговременных изменениях,
не обязательно связанных с интенсивным засолением. Такие тенденции
трудно проследить при анализе данных за отдельные сезоны или на корот-

ких временных рядах годичных наблюдений.
Важно отметить, что для выявления безразмерных комплексов нужно

располагать информацией обо всех основных размерных показателях
изучаемого явления (процесса). В противном случае информативные
безразмерные комплексы могут остаться ‚за пределами области исследо-
вания. Состав исходных показателей формируется на основе опыта ис-
следований на данном уровне организации почвы, что в значительной сте-
пени может служить гарантией полноты такого списка.

Особое внимание при построении моделей уделяется параметрам, т.е.
коэффициентам, входящим в соответствующие уравнения. Они могут
быть постоянными или представлять собой функции от показателей изу-
чаемого процесса (переменных состояния). Например, в термодинами-
ческом уравнении растворимости кальцита К, =аса?* @со2- параметр К —
произведение активностей кальция и карбонат-иона — величина постоян-
ная, а в модели катионного обмена кальция на натрий Кса-No =

= (ама* /а'Ёдн) -(зЁ„н /$Noа* ) параметр Кса_ма (коэффициент селективно-
сти) — функция от концентраций МNo*, Са** и других ионов в растворе,
а также от содержаний обменных катионов.

По определению, параметры процесса не меняются, если условия, его
протекания постоянны. Следовательно, параметры модели, описывающей
ход процесса в одних и тех же условиях, не должны меняться. Для па-
раметров — постоянных величин это означает постоянство численного

значения. Для параметров, зависящих от переменных состояния, считает-
ся, что постоянным остается вид функций, выражающих эти зависимости.
Для рассмотренных выше примеров величина К, как параметр должна
иметь постоянное значение. Величина Кса_Ма Меняется при изменении
значений ее аргументов, но при этом вид зависимости Кса_МNo ОТ НИХ Не
меняется. Если, например, установлено, что Кса-ма = ©Хр (—В1$ма), ГДе
В, — параметр этой эмпирической модели, то значение В, должно быть
постоянно и вид функции меняться не может. Если Кса_ма Задан таблицей,
то не должны меняться его значения в таблице.

Если условия протекания процесса изменились, могут, вообще говоря,
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измениться и параметры ёго модели. Поэтому идентификация модели —
определение ее параметров — является важнейшим этапом моделирования.
Отдельные параметры по-разному реагируют на изменение условий про-
текания процесса. В физико-химических моделях глубоких уровней ор-
ганизации почвы присутствуют физические константы: число Фарадея, уни-
версальная газовая постоянная и т.д.; они остаются постоянными всегда.

Чем более высокий уровень структурной организации почвы изучается,
тем болыше появляется в моделях эмпирических параметров, значения
которых чувствительны к особенностям формирования и функциониро-
вания конкретной рассматриваемой почвы.

Для определения параметров, как правило, требуется эксперименталь-
ный материал. В некоторых случаях для этого приходится проводить спе-
циальные опыты и наблюдения. Для части параметров эти измерения отно-
сительно просты (плотность сложения, удельная поверхность и т.п.), а
для других могут оказаться весьма трудоемкими, требующими специаль-
ного оборудования, иногда на этом пути встречаются трудноразрешимые
методические проблемы. Это является серьезным препятствием для при-
менения в почвоведении математического моделирования, в том числе

и для создания физико-химических моделей. Реальный путь его преодо-
ления состоит в установлении зависимостей параметров моделей от более
доступных и распространенных характеристик почв (”’базовых показа-

‚ телей”’, ”стандартных показателей”): гранулометрического и минерало-
гического состава, содержания и состава органического вещества, состава

жидкой фазы и т.д. Впервые на такую возможность указал Л.П. Розов
(1937). Эта идея, по сути, восходит к подходу Д.И. Менделеева при изу-
чении сложных химических систем путем установления зависимостей
между их составом и свойствами.

В физике почв это направление оформилось в стройную структурно-
функциональную концепцию (Воронин, 1984). Например, показаны су-
ществование и генетическая обусловленность зависимостей параметров
гидрофизических моделей от гранулометрического состава и пПлотТНносТИ
сложения почв. Это проявляется, в частности, в том, что теснота связей
между водоудерживанием и гранулометрическим составом (и, следо-
вательно, точность прогноза водоудерживания по гранулометрическому
составу) последовательно повышается, если образцы почв предваритель-
но группируются в пределах одного подтипа и далее по генетическим

горизонтам (Щербаков, 1985).
Таким образом, специфические сложности применения метода мате-

матического моделирования в физической химии почв находят, как пра-
вило, непростые, но эффективные способы их преодоления.

1,4. Применение ЭВМ и эксперименты с моделями

Современные ЭВМ позволяют производить огромное количество вычис-

лений в короткие сроки и обеспечивают оперативный доступ к накоплен-
ным информационным материалам практически любого объема. Появление
ЭВМ, их широкое распространение в научных исследованиях, быстрый рост
возможностей ЭВМ (смена их поколений) привели к качественным изме-

нениям в методологии научных исследований всех отраслей знания. Преж-
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де всего ЭВМ начали использовать для традиционных расчетов, что замет-
но подняло роль количественных Пподходов и увеличило достоверность

многих выводов. Но основной результат использования ЭВМ — возмож-
ность решения принципиально новых задач, связанных с исследованием

сложных систем. Поэтому изучение химических процессов и связанных с
ними явлений в почвах с применением ЭВМ получило новый и исключи-
тельно мощный инструмент.

Применение ЭВМ в конкретной научной области требует специальных
исследований, направленных на выбор и разработку математического обес-
печения моделирования на ЭВМ, т.е. математических методов и соответ-
ствующих им программ. Для решения каждого класса задач прикладной
математики разработано по нескольку алгоритмов, что, с одной стороны,
дает возможность выбора, а с другой — означает отсутствие универсальных
подходов; каждый подход имеет свои преимущества и недостатки, кото-
рые проявляются в зависимости от особенностей задачи. Поэтому нельзя
механически заимствовать вычислительные методы и алгоритмы — они

требуют анализа, адаптации, иногда переработки и совершенствования. Для
некоторых классов задач методы их численного решения предлагаются лишь

в виде схемы очень общего характера. Тогда приходится дорабатывать
метод для конкретной задачи и составлять соответствующую программу
для ЭВМ. Такого рода разработки и их результаты вряд ли следует считать
частью вычислительной математики — они проводятся в рамках конкретной
науки; в данном случае их содержание определяется спецификой задач
химии почв, и требования к результатам вытекают из — содержательной
постановки, сформулированной в рамках понятий и методов почвоведения.
Поэтому можно считать, что разработка математического обеспечения ЭВМ
для моделирования в области физической химии почв является небольшой,
но существенной частью методических исследований почвоведения.

Если программа для ЭВМ реализует математическую модель какого-
либо явления или процесса, то многократные расчеты по этой программе
(при разных условиях, разных значениях параметров и т.д.) называют
вычислительным экспериментом (А.А. Самарский); это основной способ
использования математических моделей. Как и любой друтой, вычислитель-
ный эксперимент требует, во-первых, предварительного — планирования
и, во-вторых, статистической обработки его результатов.

Исходя из круга задач, возникающих в исследованиях по физической хи-
мии почв, можно выделить следующие типы вычислительных эксперимен-

тов: а) оценка и сравнение моделей, б) определение параметров, в) анализ
чувствительности и оценка точности параметров моделей, г) поливариан-
тный прогноз, д) поиск оптимальных управляющих воздействий, е) после-
довательное планирование натурных экспериментов с помощью ВвыЧчИслиИ-

тельных, ж) приближенная замена сложной имитационной модели на более
простую и наглядную.

Рассмотрим некоторые типы экспериментов. Отметим предварительно,
что далее будет использовано понятие переменной отклика — той величи-
ны, по которой оцениваются результаты вычислительного эксперимента.
Эта величина не обязательно является выходной переменной модели — ее
можно вычислять по значениям нескольких выходных переменных. Сущест-
вуют и методы планирования эксперимента, приспособленные для работы
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с несколькими независимыми переменными отклика (Математическая тео-
рия..., 1983), но „их рассмотрение выходит за рамки настоящей работы.

Далее через У(5,х) обозначена зависимость переменной отклика У мо -
дели от р параметров В, ‚ В, ..., В, составляющих компоненты вектора Ь И
от д независимых управляемых входных переменных модели Х, Х), .,

х а, являющихся компонентами вектора х. Эта зависимость может быть за-
дана формулой; ее можно найти и в результате расчетов по программе,

реализующей сложную модель. В последнем случае производные У по пара-
метрам, нужные для некоторых статистических вычислений по результа-
там вычислительных экспериментов, надо оценивать численно с помощЩью

конечно-разностной аппроксимации.
Оценка и сравнение моделей, Одно из направлений оценки моделей —

по их адекватности — связано с упомянутым в п. 1.2 принципом соответ-
ствия точности и сложности. Для оценки адекватности используют дис-
персионный анализ, рассматривая отношение двух средних квадратов:
среднего квадрата неадекватности и среднего квадрата чистой ошибки,
связанного с естественным (природным) варьированием и погрешностями
измерений (Поллард, 1982) . Метод сводится к следующему. Пусть перемен-
ную отклика измеряли при л различных сочетаниях уп;эавпяемых перемен-

ных опыта (входных переменных модели) Х х ), „‚ ХУО ‚ причем
при /-м их сочетании было проведено л, измерении И получены значенгя
переменной отклика у1/, Уэ) › --› Уплу. Средние значения переменных откли-

ка были равны У, = ® у,/"; , рассчитанные по модели значения состави-
г= 1

/

ли У; (7 = 1,2, .. п). Средний квадрат неадекватности 5}° = _21 п (”; —
, =

У, ) */(#-р).
Средний квадрат чистой ошибки может быть найден по формуле 5% — =
п п;/- <- \2 — _= ]_2=31 іё1 (О’у — У, )"/М — п), где No —і Ёіпі ‚ Тогда значимость отноше

ния дисперсий Р = $* (;% может быть оценена по таблицам критерия Фи-
шера: если при принятом уровне значимости Р > Р„ _ р, No - п, ТО МОдель
следует признать неадекватной. Конечно, так можно действовать, когда
средние квадраты чистой ошибки, найденные при отдельных сочетаниях

управляемых входных переменных, т.е. величины 8211 = іЁ_Э_ 1(у‚-‚- - у) ? /

(п; — 1), различаются недостоверно (по критериям Бартлета или Кочрена) .
Если для оценки моделей используют только средние экспериментальные
значения переменной отклика, то оценить адекватность модели можно лишь
в случае, если величина з, Оценена из независимых измерений.

Другое направление оценки моделей анализирует закономерности появ-
ления погрешностей и наиболее часто применяется при моделировании ди-
намики процессов. Таковы методы, основанные на регрессии и автокор-
реляции отклонений. Регрессия отклонений берется в виде (Теопоу, 1985):
А = ау +а1у, где А = у — У. Если коэффициент ао достоверно отличается
от нуля, то модель имеет систематическую погрешность. Если коэффициент
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а, достоверно отличается от нуля, то абсолютные погрешности модели
зависят от величины переменной отклика.

Коэффициент автокорреляции отклонений к рассчитывают по формуле
(Чуев и др., 1975)

п - 1 п — _1_

(п - 1) З АА , ЕА ЕА
]::]_ і: = 1

п — 1 п-1 _ п—1 _
{@ — 1) 3 4) - (2 А)?] н - )х А. - 2Ар Р

7=1 у= 1 /= 1

Если он достоверно отличается от нуля, можно утверждать, что предска-
зания модели качественно отличаются от экспериментального хода кривой
изменения переменной отклика.

Кроме перечисленных показателей, модели могут характеризоваться

среднеквадратичными погрешностями: абсолютной $д = ( 2 Ё (’у —
1= 11 =

1( У; [у,) */No "?, шири-

НМ
::

мМ
ЗУ;)*/ММ? или относительной 5; = (

/

ной доверительного интервала прогноза и показателями вариабельности па-
раметров.

Следует признать недостаточным распространившееся в последнее время
применение в качестве критерия адекватности одного лишь коэффициен-
та корреляции расчетных и измеренных величин переменной отклика. Ве-
личина коэффициента корреляции не реагирует на систематическую погреш-
ность и, кроме того, может быть довольно большой и при наличии ощути-
мых погрешностей в случае больших различий по абсолютной величине из-
меренных величин У, (1 </ < л).

Для сравнения адекватности моделей достаточно эффективен и прост
двусторонний критерий Вильямса-Клоота (\У/1Патс, К100%, 1953). Пусть
есть две модели — 1 и 2, дающие соответственно значения переменных от-
клика У,( )и У‚( ), тогда как по данным измерении средние по повтор-
ностям значения переменных отклика )равны |У; (7 = 1,2,. ; Составив
ряд соп;›яженных величин О,_ = А/ () ий; = А,( — А (2),
где А — У, () а4; (2) = У, - У, ©) ‚рассматривают линеиную
РеГрессию О на 2 вида О = 7\2 Сравнение адекватности моделей основано на
оценке достоверности отличия 3 от нуля, Если доверительный интервал для
коэффициента Х охватывает нуль, то гипотеза о неразличимости моделей по
их адекватности не отвергается. При Х > ( модель 2 лучше, чем модель 1,
а при ^ < 0 модель 1 лучше. Пример применения можно найти в работе
(Галиулин и др., 1984).

Иногда требуется сравнить адекватность нескольких моделей. Пусть есть
1 моделей, дающих значения переменных отклика Уі( ), У, (2), ‚ , (,
соответствующие измеренным средним величинам (7 = 1, 2, . п) Сог-
ласно методу Уилкса (\УПКз, 1946), следует вычислить величины у (8) =

! !
= іЕ 1и‚_„/Е1 2 1и„‚‚ где $ — номер модели; матрица || м;, | — является 0об-

= г= Р =
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ратной к матрице || уу П ‚ элементы которой вычисляются по формуле
п

ов = 3 1@]- — Уі(’ )) (, — У‚-(*‘)).Тогда модели с максимальным зна-
] =

чением »/`° может быть отдано предпочтение либо следует сравнить моде-
ли с двумя наибольшими и <5) по методу Вильямса—Клоота,

Определение параметров моделей, В моделях, применяемых в физиче-
ской химии почв, часть параметров поддается непосредственному измере-
нию, а часть находят расчетным путем из условия минимума среднеквадра-

тичнои погрешности ($д или $) или среднего квадрата неадекватности
$° . Если такую модель предполагают использовать для прогнозных целей,
то важным элементом ее оценки является проверка прогностической спо-

собности. Для этого имеющуюся экспериментальную информацию делят на
две части : около З0% используют для нахождения параметров и около 70%—
для оценки качества прогноза по величине среднеквадратичной погреш-

НОСТИ $ д ИЛИ $5 .

Предполагается, что поставлена задача найти такой набор параметров ’Ё
при котором будет достигнут минимум $д, $;5 ИЛИ $, . По сути это задача
нелинейной оптимизации. Существует множество методов ее решения, и
выбор диктуется особенностями конкретной модели. Все эти методы, од-
нако, требуют многократных расчетов переменной отклика, поэтому зат-

раты машинного времени на расчет одного варианта могут играть едва ли

не решающую роль при выборе метода. Для простых (в смысле затрат ма-

шинного времени на расчет варианта) моделей наилучшим представляется
метод Марквардта, один из эффективных вариантов которого программно
релизован в работе (Пачепский и др., 1982). Для случая, когда на Ь нало-
жены ограничения, хорошие результаты дает метод В.Б. Митрофанова
(1974).

Для сложных физико—химических моделей часто встречается ситуация,
когда область минимума $; ‚ $д ИЛли $, В пространстве переменных В1 , В» ...,
Ь, довольно широкая и размытая. В этом случае целесообразно пользо-
ваться методом сканирования (Бояринов, Кафаров, 1975). Схема его та-

кова. Вначале область допустимых значений ъ покрывается сеткой, в каж-
дом из углов которой вычисляют минимизируемую величину $ ($5 , $ д ИЛИ

$‚ ); близ узлов сетки, где достигнуты минимальные значения $ , строят бо-
лее мелкую сетку и т.д., пока не будет достигнута заданная точность зна-

чений параметров.
Анализ чувствительности и оценка точности параметров моделей, В дан-

ном случае вычислительные эксперименты прежде всего связаны с требова-

ниями к надежности параметров: параметры, к которым переменная откли-

ка наиболее чувствительна, должны быть найдены наиболее точно.
Удобным показателем влияния варьирования параметров на варьирова-

ние переменной отклика часто является величина 0 = (дУ/дЫ,„): 1Ь, /
| /| ). Здесь т — номер изучаемого параметра. В первом приближении
можно считать, что при@ < 0,3 чувствительность слабая,при 0,3 < 8 < 1
— средняя, а при @ >> 1 сильная.

Анализ чувствительности показывает пути усложнения моделей. Если
адекватность модели недостаточна, то усложнять целесообразно в первую
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очередь описания тех процессов, к параметрам которых модель наиболее
чувствительна. Интересные примеры анализа чувствительности моделей
влаго- и солепереноса в почвах-и влагообеспеченности растений можно най-
ти в работах (Глобус, Бодров, 1982; Белова и др., 1984; Ки550,
1986).

Для характеристики точности значений параметров моделей нужны оцен-
ки средних и дисперсий. Если параметр непосредственно измеряют с Пов-
торностями, то оценки среднего и дисперсии могут быть найдены с помо-
щью стандартных процедур статистики, Если параметры вычисляют из ус-
ловия минимума дисперсии неадекватности, то таким образом находят

оценки средних значений Ь (1 < т < р). Для оценки дисперсий исполь-
зуют матрицу Н, элементы которой представляют собой частные произ-
водные переменной отклика по параметрам й)» = дУ (5, Х ©) ) /дЬ ‚ Вы-
численные в точке минимума 54; х — значения входных перемен-
ных, при которых были измерены У, и рассчитаны У, ; 1</<л, !1 <
т <р. Для вычисления оценок дисперсии параметров моделей рассчиты-
вают элементы матрицы С = (Н ТН)`!, где Т — — транспонирование. Дис-
персии значений параметров оценивают по формуле (Химмельблау, 1973)
Уът =5’уСтт,гДев’у ^5%, если неизвестна оценка дисперсии чистой
ошибки з ‚ и более точно 52 ^ [5?, (М — п) + 5,? (п-р)]/ (М — р), если
5% известна. Точность разных параметров удобно сравнивать, рассчитывая
коэффициенты вариации У, = (5 ы _ (Бт) › 100%.

Располагая оценками дисперсий параметров, можно проверить стати-
стическую гипотезу о равенстве значений параметров, полученных при
применении одной и той же модели к описанию двух серий опытов, про-
веденных в разных условиях. Если средние значения параметра В этих
сериях различаются недостоверно, то это часто позволяет сделать содержа-

тельный вывод о том, что процесс, характеризуемый данным параметром,
не изменяется, несмотря на изменение условий опыта. Для проверки гипо-
тезы о равенстве значений средних используют {-статистику. Пустьв пер-
вой из серий при & -сочетаниях управляемых входных переменных хО7,
?(2), .. '5{_(" ;) получили значения Ва 1 И$ут,1, а ВО _второй при К, -соче-
таниях — Буп,з И $ т,з. Значение 7-статистики, равное |Би1 — Вт,2|/ (5 71 /
К, + 52, ‚„2/К›) \/2 ‚ должно быть сопоставлено с табличным значением / _ о/2
при числе степеней свободы » = (у%, 1/а * 5% 2/Ко )/5т, 1/(& + 1) + 5% 2/
(& + 1)] -—р.

Поливариантный прогноз, Это одна из наиболее важных задач при прак-
тическом использовании моделей. Ее решение состоит в том, что выбирают
несколько сочетаний управляемых входных переменных и для каждого из
них рассчитывают по модели несколько значений переменной отклика —
повторности. Эти повторности в каждом из вариантов обеспечиваются слу-

чайным заданием параметров модели в соответствии со значением оценок из
средних Буи Ддисперсий $ „, В предположении о нормальности распределе-
ния. Имитация нормального распределения с заданным средним и диспер-
сией хорошо отработана (Поллард, 1982). Выбор плана эксперимента, т.е.
набора Х, зависит от конкретной задачи. Желательно иметь факторный план,
т.е. такой, в котором выбранные уровни 3!‹Ракторов (значения Х1, Хэ, ›..,
ха) были представлены в #( ,%(2), ,, *%®) во всех возможных комби-
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нациях. Тогда появится возможность применить к результатам поливариан-
тного прогноза стандартные процедуры дисперсионного анализа и получить

величину наименьшей существенной разности (НСР). В этом случае можно
будет обоснованно выделить достоверно различающиеся варианты Ппрог-
ноза.

Сложную проблему здесь составляет скоррелированность параметров.
Она может быть доказана в независимых оПытах, а также установлена
при нахождении параметров при минимизации з ,5ё или $?. . Формально в
данном случае нужно рассмотреть совместное распределение параметров

модели и при расчете повторностей имитировать их значения в соответствии
с этим распределением. Однако задача нахождения совместного распределе-
ния параметров имеет приближенное решение только для случая, когда

все параметры — расчетные. Тогда уравнение совместной доверительной
области на уровне доверительной вероятности 1 — @ имеет вид (Химмель-

блау, 1973) :
—> „» »@, - 5) НТН@, -) = р Ер п—р

В любом случае в поливариантном прогнозе должны быть повторности,
иначе невозможно доказать различия между прогнозными величинами,

полученными при разных сочетаниях управляемых переменных.

Другие виды вычислительных экспериментов рассмотрены в работе
(Пачепская, Пачепский, 1989). В целом в отличие от построения моделей,
которое в значительной мере зависит от интуиции и опыта исследователя,
экспериментирование с моделями в значительной мере может опираться
на хорошо отработанные и описанные статистические процедуры и вычис-

лительные алгоритмы. Широкое экспериментирование с моделями может
существенно повысить роль моделирования как метода исследований в

ХИМИИ ПОчВ.

Глава 2

РАВНОВЕСНЫЕ МОДЕЛИ ХИМИЧЕСКОЙ
ТЕРМОДИНАМИКИ

Исследованиям химических равновесий отводится важнейшее место
в физической химии почв. К числу задач, связанных с проблемой равно-
весий, относится предсказание направления химических реакций, протекаю-
щих в почвах, оценка возможности самопроизвольного протекания хими-

ческих процессов и их результата; учение о химическом равновесии тес-

но связано с термодинамикой почвенных растворов и поверхностных явле-
ний (Орлов, 1986).

Количественное рассмотрение равновесий массообмена между почвен-
ным раствором, почвенным воздухом и твердой составляющей почв пред-
полагает построение зависимостей, связывающих между собой равновес-
ные концентрации компонентов в отдельных фазах. Для получения таких
зависимостей в виде чисто эмпирических формул требуется большой объем
данных, а применимость получаемых формул оказывается сравнительно
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узкой. Поэтому многие исследователи начиная с Вэнслоу (Уапсзе1оу, 1932),
Е.Н. Гапона (1933) и Б.П. Никольского (19346) высказывали мнение
о целесообразности широкого использования в почвоведении термоди-
намических уравнений. Однако для применения этих уравнений необхо-
димо уметь измерять или вычислять входящие в них величины активностей

компонентов в составе фаз почвы. Это следует из определения (Измайлов,
1976), согласно которому активность — это величина, подстановка кото-
рой в термодинамические уравнение вместо концентраций компонентов
делает эти уравнения применимыми для реальных растворов. При исполь-
зовании термодинамических уравнений в почвоведении активности компо-
нентов в почвенных растворах вначале полагали равными концентрациям

(Е.Н. Гапон и представители его школы) . Затем перешли к расчету актив-
ностей с помощью моделей взаимодействия ионов в растворах (Г. Датт,
К. Танджи, Ф. Адамс, Ф. Накаяма и др.). Аналогично развивались пред-
ставления об активностях обменных катионов — от отождествления актив-
ностей с содержаниями до сложных моделей взаимодействия обменных
ионов с заряженными частицами поверхности и молекулами растворителя

(Г. Болт, Э. Эриксон, И. Равина, К. Хармсен).
Применение физических моделей взаимодействия ионов для вычисления

их активностей и будет в основном рассмотрено в настоящей главе.
Перед тем как перейти к анализу этих моделей, отметим, что в хими-

ческой термодинамике концентрации компонентов выражают в массовых
единицах, а в практике анализов почвенных растворов и водных вытяжек —

в объемных. Поэтому для применения термодинамических уравнений
и величин нужен пересчет концентраций. Молярные (объемные) концент-

рации с (в моль/дм°) связаны с моляльными (массовыми) концентра-
циями т (в моль/кг Н, О) формулой

ст
т = | 

()
М

а — 1073 & с;М,
у= 1

где М; — молекулярная масса 1-го компонента; No — число компонентов
в растворе; @ — плотность раствора, кг/дм°.

Связь между составом и плотностью растворов электролитов рассмотре-
на в ряде работ, посвященных физико-химическому изучению водно-соле-
вых систем (Здановский, 1972; Лященко, 1973; и др.). Для практики
почвенных исследований удобна эмпирическая модель, позволяющая рас-
считывать плотность растворов по их составу, выраженному в объемных

концентрационных единицах — кмоль/м°, экв/м°и т.п. (Пачепский, Пони-
зовский, 1985).? По литературным данным установлено, что в концентра-
ционных диапазонах, характерных для почв аридных и семиаридных облас-

тей, зависимости плотности растворов от концентраций солей близки
к линейным (рис. 1, а). При этом графики зависимостей для хлоридных
систем проходят близко друг от друга; близки и графики для сульфатов.
Исходя из этого, было принято, что плотность многокомпонентного

* Здесь и далее использована внесистемная единица ’эквивалент” (экв) и ее производ-
ные (мэкв, мкэкв).
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Рис. 1. Оценка плотности почвенных растворов по их составу

а — зависимости плотности а водных растворов солей от их концентрации; 6 —
соответствие между рассчитанными по составу и измеренными О.А. Грабовской
(1961) плотностями почвенных растворов; 6 — связь между минерализацией поч-
венных растворов (КВ) и их плотностью; пунктир — график зависимости, заданной
формулой (3)

раствора, в котором преобладают хлориды, сульфаты и гидрокарбонаты,
определяется анионным составом в соответствии с формулой

а = 0,0377 сс)- + 0,1159 сво2- * 0,0588 Снсо; * 0,9983. (2)

Для проверки справедливости выражения (2) были использованы
опубликованные данные о плотности водно-солевых растворов при 25 °С,
содержащих в различных соотношениях хлориды, сульфаты и гидрокар-
бонаты кальция, магния и натрия — всего 82 раствора с минерализацией
до 100 г/л. Оказалось, что среднеквадратичная погрешность расчета плот-
ности по (2) составляет 0,11%, причем в 75% случаев погрешность не пре-
вышает 0,06%.
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Применимость полученной зависимости (2) для расчета плотности поч-
венных растворов была проверена по данным О.А. Грабовской (1961)
для солончаков хлоридного, сульфатно-хлоридного и хлоридно-сульфат-
ного засоления. Данные для 68 растворов приведены на рис. 1, 6. Относи-
тельная погрешность расчета плотности выше, чем для растворов солей,
но в 40% случаев она не превышает +2,5%, а в 65% случаев — 5%. Большие
погрешности характерны в основном для расчета плотности растворов

с минерализацией выше 150 кг/м°. Наблюдаемый разброс, по-видимо-
му, обусловлен погрешностями анализа и тем, что плотность почвенных
растворов определялась при различных температурах, отличных от 25 ° С.
Известно, например (Справочник химика, 1965), что отклонение темпе-
ратуры на 1° от 25 °С приводит к изменению плотности раствора МаС!
на 0,04%.

Н.А. Димо (1937) предложил использовать данные о плотности хлорид-
но-сульфатно-натриевых природных вод для вычисления их минерализации
и составил специальные таблицы. Поскольку плотность может быть измере-
на просто и с высокой точностью даже в полевых условиях, возможность
перехода от плотности к минерализации оказывается весьма полезной для
экспресс-анализа природных вод и в том числе почвенных растворов. Для
этого надо знать тип вод (соотношение основных анионов). Если усред-
нить все зависимости на рис. 1, а, то получим соотношение

К = 1,39 (а — 0,9983),
(3)

где К — общая минерализация, кг/м°. Расчеты по этой формуле в диапазо-
не плотности от 1 до 1,3 кг/дм? обеспечивают получение результатов с по-
грешностью не выше +30% (см. рис. 1, в ). Если известен тип Вводы, то по-
грешность может быть снижена до +10% путем корректировки коэффи-
циента: для сульфатно-натриевых вод — 1,19, для хлоридно-натриевых —
1,5, для сульфатно-магниевых — 1,06.

Формула (3) позволяет приближенно вычислить содержание 50% , если
известны плотность воды и концентрации С1` и НСОз ‚ определение которых
менее трудоемко. Это может быть полезно, в частности, в полевых усло-
виях. Пользуясь соотношением (2), по величине плотности можно контро-
лировать результаты химического анализа природных растворов подобно
тому, как П.А. Крюков (1948) использовал для этой же цели данные об
электропроводности.

2.1. Активности ионов и солей
в почвенных растворах

Значение моделей для расчета активностей ионов и солей выходит за
рамки проблемы изучения химических равновесий в почвах. Установлено,
что активности ионов оказываются информативными характеристиками
почвенного раствора как среды обитания растений (Орлов, 1967; Быстриц-
кая и др., 1981). Динамика потребления отдельных ионов корнями расте-
ний тесно связана с величинами их активности (Най, Тинкер, 1980; брагКз,
1984). Соотношения активностей ионов, известные как калийный, натрие-
вый, известковый и другие потенциалы, рекомендуют в качестве показа-
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телей потребности растений в питательных веществах и необходимости
химических мелиораций (Медведева, 1975; Дараган, Колесникова, 1980;
Канунникова, 1986).

Вычисление активностей ионов оказывается важным и в связи с рас-
пространением ионоселективных электродов (ИСЭ). Используемый в поч-
воведении набор ИСЭ позволяет пока определять активности лишь ограни-
ченного числа ионов. Для остальных компонентов почвенных растворов
при помощи химико-аналитических методик могут быть определены толь-
ко концентрации, и их активности должны быть рассчитаны. Следует учиты-
вать также, что накопленный ранее обширный материал по составам почвен-
ных растворов и водных вытяжек содержит сведения о концентрациях.

Сравнение величин, получаемых с помощью ИСЭ, с имеющимися данными
может быть сделано только послепересчета активностей в концентрации,
или наборот.

В термодинамике растворов электролитов оперируют понятием актив-
ности как для ионов, так и для солей. Связь между этими величинами
определяется равенством (Измайлов, 1976)

— —
а, = а:{каХА)Ук-і-УА‚ (4)

где а+ — активность соли в растворе; ак иалд — соответственно активности

катиона и аниона, образующихся при диссоциации молекулы соли; Ик и
Рд — число образующихся катионов и анионов. Рассчитывают активности
по формулам а+ = у,‚т, ак = Ук Ттк, @ад = уд Тлд. Здесь уУк, Уд — так
называемые коэффициенты активности ионов; ‘у+ — средний ионный
коэффициент активности соли; Тк, Тд, @т — моляльные концентрации
соответствующих ионов и соли. В силу (4) имеет место соотношение

6—

Ук Оа )К ТРА. 5)А 'К

Активности — безразмерные величины.
Для оценки и сравнения методов расчета активностей ионов и солей

можно использовать данные прямых измерений активностей солей, резуль-
таты экспериментов по изучению растворимости труднорастворимых

солей, а также потенниометрических измерений при помощи ИСЭ. Необ-
ходимо только иметь в виду, что активность иона, строго говоря, не мо-

жет быть измерена (Робинсон, Стокс, 1963; Измайлов, 1976) , поскольку
нельзя определить изменение термодинамических функций раствора при
удалении (или добавлении) только ионов одного знака — им обязательно
должны сопутствовать ионы с зарядом противоположного знака. ”’Изме-
рение” активностей ионов с помощью ИСЭ представляет собой лишь срав-
нение активностей ионов в анализируемом растворе с активностями в стан-
дартных растворах, а последние находят принятым методом расчета актив-

ности одного из ионов (обычно хлора). Например, активность в стандарт-
ном растворе МаС! находят из (4) по измеренному значению активности
соли NoС! и вычисленному значению активности С1: аща* = @ЖNoасИбсг`
Таким образом, одной и той же концентрации иона { в стандартном (или
анализируемом) растворе в зависимости от принятого способа расчета
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активности С1° будут соответствовать разные значения а;. Поэтому при
использовании данных потенциометрии для проверки метода расчета актив-

ностей ионов необходимо для вычисления активности СГ` применять имен-
но проверяемый метод расчета. Ту же шкалу следует использовать и для
построения шкал активностей. Только в этом случае можно сравнивать
измеренные с помощью ИСЭ и вычисленные активности ионов. Величины
”констант” растворимости солей также зависят от принятого метода расче-
та активностей. Поэтому при проверке модели для вычисления активностей
по данным о растворимости нужно предварительно получить эти величи-

ны констант согласно рассматриваемой модели по данным для бинарной
системы ”соль—вода”.

Модели для расчета активности ионов. Рассмотрим вначале пределы
применимости распространенной модели Дебая-Хюккеля. Онаоснована
на представлениях о том, что взаимодействия ионов в растворе могут быть
только электростатическими, и значения активностей отклоняются от зна-
чений концентраций тем больше, чем больше это взаимодействие. Мерой
его интенсивностей является ионная сила (1, моль/кг Н, О или моль/дм°),
равная полусумме произведений концентраций ионов в растворе на квад-
раты их зарядов. Диапазон применимости методов расчета активностей
обычно характеризуют допустимыми значениями 1/. Исходно модель Дебая—
Хюккеля применялась для описания зависимости коэффициентов актив-
ности ионов и солей от ионной силы в разбавленных растворах — до [ =
= 0,01 моль/кг Н, О (Эткинс, 1980). Чтобы расширить пределы ее приме-
нимости, Хюккелем было предложено так называемое третье приближе-
ние уравнения модели, содержащее в правой части линейную поправку

(Робинсон, Стокс, 1963). Для коэффициента активности иона формула
имеет вид:

А\/1
— 0No7; = —# (""”"“0... — 5;1) . (6)

|+, Вут

Здесь 2; — заряд иона; г? — эффективный ”радиус” иона; А и В — функ-
ции температуры; Ь? — эмпирический коэффициент.

В литературе предложено несколько вариантов полуэмпирического
уравнения (6) для растворов разного состава и концентрационных ин-
тервалов. Так, Гюнтельберг (цит. по: Робинсон, Стокс, 1963) использо-

вал (6) в упрощенной форме, допустив, что Ь‚? = 0, а г? В = 1 для всех
ионов, т.е. все г;) ^ 0,3 нм. По Дэйвису, г‚р В = 1, а Ь‚? = 0,1 (Оамтез, 1962.
С. 39) или Ь? = 0,15 (Рамез, 1962. С. 41). Килланд (КзеПапй, 1965) пред:
ложил рассчитывать активность ионов по (6) с Б°= 0 и индивидуальны-
ми для каждого иона значениями г‚? ‚ Результаты оценки этих вариантов
модёли даны в табл. 1, 2 и на рис. 2. Расчет активности No* в растворе
Ма 504 по всем трем вариантам уравнения (6) (Гюнтельберга, Дэйвиса
и Килланда) дает удовлетворительное соответствие со значениями ама›
найденными с помощью Ма-ИСЭ, лишь при малых ионных силах (до 1 ^
® 0,1 моль/кг Н,О). При вычислении средних ионных коэффициентов
активности легкорастворимых солей (табл. 2) уравнение Гюнтельберга
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Г поль/жг Н0
Рис. 2. Результаты вычисления произведения растворимости сульфата кальция в
водных растворах солей с использованием уравнения (6)

о — — *а — при ;В = 1, Ь;.'— 0; 6 — приг;.’в =1‚Ь;_>= 0,1; в—пригёая‹› = 0,6 нм, у° =
2-

= 0,4 нм, Ь;.’= О. Водно-солевые системы: 1 — Ма, 50, — СаЗО, — Н,О; 2 — М®50, -
СабО, — Н,О; 3 — МаС!1 — СабО, — Н,О; 4 — МЕС, -— Са5О, - Н,О; 5 — СаС, —
Саб5О, — Н, О

дает большую погрешность в растворах хлоридов натрия и магния, а урав-
нения Дэйвиса и Килланда — в растворах сульфатов. Из рассмотрения
представленных данных можно сделать вывод, что использование уравне-

ния Гюнтельберга для расчета активности натрия в сложных многокомпо-
нентных растворах приведет к получению завышенных результатов. Это
наблюдалось для почвенных растворов (Юдина, Гаврилова, 1977).

Результаты применения (6) при расчете произведения растворимости
сульфата кальция

— 2КГ - аСаЗ—&азоі—аН:О (7)

для растворов, насыщенных по гипсу (Справочник химика, 1965. 121 груп-
па данных), показаны на рис. 2. Можно видеть, что расчетное знНачение
произведения активностей Са?* и $0% в растворах, насыщенных по гипсу,
зависит не только от ионной силы раствора, но и от состава солей в нем.
Активность воды игнорировалась, так как в рассматриваемом диапазоне
ионых сил она изменяется от 1 до 0,99.

Несоответствие между экспериментальными и расчетными концентра-
циями Са** в растворах, насыщенных по гипсу, быстро возрастает с увели-
чением ионной силы раствора. Интересно, что в некоторых частных слу-
чаях рассмотренные варианты (6) оказываются удачными приближениями
в широких диапазонах концентраций. Так, при использовании урав-
нения Гюнтельберга хорошие результаты получаются для системы
СаЗО, —Ма» 504 —Н, О (см. рис. 2, а) ‚ а по Килланду и Дэйвису — для систе-
мы Са$О4 —-NoС1-Н, О (см. рис. 2, в). Этим можно объяснить, например,
успешность применения В.М. Левченко (1947) уравнения (6) с коэффи-

циентами г‚? В = 1,02, Ьіо 2‚? = 0,115, близкими к значениям, приве-
денным Дэйвисом при вычислении растворимости гипса в системе
Са$5О, —NoС1-Н, О.

Данные табл. 2 и рис. 2 позволяют предположить, что в (6) можно

подобрать такие значения констант (одни и те же для всех ионов), ко-
торые обеспечат наилучшее соответствие результатов расчета с оПЫтТНЫ-
ми данными, например при вычислении средних ионных коэффициентов
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Таблица 1

Измеренные с помощью ИСЭ (знаменатель) и рассчитанные
ния активности иона натрия в растворе No, 50,

(числитель) значе-

Концентрация | 1, моль/кг Активность No*
МNo*, моль/кг Н, О
Н, О а б в г

0,0090 0,0090 0,0089 0,00890,01 ‚ ^8 0990015 0,092 0,0092 0,0092 0,0092
0,040 0,040 0,040 0,0380‚05 ‚ ° ° э ›

0075 0,039 0,039 0,040 0,040
0,072 0,075 0,076 0,0700,10 ‚ э э › э

0,150 0,066 0,067 0,068 0,068
0,29 0,34 0,33 0,27

0,50 0,750 — — — —” ‚ 0,22 0,24 0,24 0,25
0,53 0,74 0,62 0,47

1,00 1,500 — — — —°0 0,37 0,43 0,42 0,43
Примечания. Расчет произведен: а — по уравнению Гюнтельберга, б — по урав-

нению Дэйвиса с Ь° = 0,1, в — по уравнению Килланда с индивидуальными значениями
ионных радиусов для каждого иона и Ь° = 0, г — с помощью модели ионных пар.

Экспериментальные данные из работы (Пачепский, Понизовский, 1980).
„ам

Таблица 2

Результаты применения различных модификаций уравнения Дебая-Хюккеля
для вычисления средних ионных коэффициентов активности солей

1, моль/л Относительная погрешность вычисления, %

а б в г а б в г

NoС1 МNoа, 50,

0,3 +7,0 +0,3 +3,4 —1,5 +3,5 — 10,8 —7,3 + 1,8
0,6 +10,9 — —2,3 +5,9 — 2,7 +3,1 —27,7 —13,5 +1,9
0,9 +14,2 —5,5 +8,3 —3,3 +1,7 —48,8 —19,1 +2,5
1,2 +17,1 —9,2 +9,7 —3,7 0,0 —73,6 —24,1 +3,7

МЕС, МЕ5О,
0,3 +16,1 ° +3,7 —2,5 —1,5 Не определено
0,6 +26,3 ° +2,9 +2,5 0,0 — 0,2 —74,4 — —73,1 +3,1
0,9 +32,9 —2,6 +6,3 + 2,7 —1,9 — 125,3 — 85,7 +3,8
1,2 +38,1 —7,7 +10,1 ° +3,0 + 8,3 — 168,4 — 91,5 +7,4

Примечания. Обозначения а-г см. в табл. 1.
Экспериментальные данные из работы (Вознесенская, Микулин, 1968).
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активности. Используя (5), легко показать (РасПерзКу е{ а!., 1979), что
если бы /} и Ь? были одинаковы для всех ионов (7? = 7° и Б? = }°), то

А \/1 -
Л2 ка А! оВНО2 Квыполнялось бы равенство ), К ^ =10 1* вг те. у1/Л2К2А!

должно было бы быть для всех солей одной и той же функцией от ионной
силы. Графики фактических зависимостей приведенных коэффициентов

“ 1/12активности солей 71„ К*А! от / представлены на рис. 3. Как видно из
рисунка, для хлоридов магния, натрия и кальция значения у!/П*к?А!
близки; незначительно удалены друг от друга и соответствующие кривые

Рис. 3. Зависимость приведенных коэффи-
циентов активности солей от ионной силы
их водных растворов. Экспериментальные
данные

1 — МаС1; 2 — МЕСТ,; 3 — Ма, 50,; 4 —
МЕ5ЗО,; 5 — СаС1, (Вознесенская, Микулин,
1968). Расчетные кривые по уравнению
(6): А — при г;.’ = 1,075, Ь; = 0,0536; Б —
при г° В = 1‚!›;.’ = 0,1

} |

0 02 04 06 08 10 12
Г моль/кг Н0

1 2для сульфатов магния и натрия. Однако между зависимостями 71’ иКРА!
от / для первой и второй групп солей расхождение сравнительно велико,
оно возрастает с увеличением ионной силы растворов.

Другой способ расчета активностей ионов в растворе дает модель ион-
ных пар. Понятие об ионных парах было введено А.А. Сахановым, а затем
получило развитие в трудах В.К. Семенченко и Д. Бьеррума, посвящен-
ных влиянию электростатических взаимодействий на электропроводность
растворов электролитов (цит. по: Измайлов, 1976). В таких растворах
из-за преобладания сил притяжения противоположно заряженных ионов
над силами отталкивания в растворе устанавливается ”ближний поря-
док”, который характеризуется тем, что каждый иИон оказывается ок-
руженным ионами противоположного знака. Формально можно пред-
положить, что часть противоположно заряженных ионов объединена в
растворе в достаточно устойчивые нейтральные или заряженные комп-
лексы — ионные пары. Это приводит к снижению концентрации свобод-
ных ионов. При этом полная концентрация т; иона /, определяемая обыч-
ными химико-аналитическими методами, представляется в виде суммы

_ /т; = т; + Еті‚-‚ (8)
/ °где т — концентрация свободных (неассоциированных) ионов ;; т

концентрация ионных пар, образовавшихся при ассоциации ионов Г и ]
(разумеется, т„ = ту), суммирование проводится по всем ионным
парам, в которые входит ;. Например, в системе Са, Ме, No 1 СОз , НСОз,
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З04, С!--Н,О предполагается возможным существование ионных пар
СаСО$, МЕСО$, МаСОз, СаНСО%, МеНСО%, МаНСО$, Са$0%, Ме50%,
МNo504, хлор- и нитрат-ионы с Са?*, М32”‚ Ма’ устойчивых ионных пар
не образуют. Для этого случая (8) представляется в виде системы ра-
венств

' _ .
Тсаз+ — Тса?+ — Исасо?% - Исансо} — Пса50? ›

' ‚

т = т 2+ — т$тХ @

4

' э
Тца* — Тца* — Имцасо; — Тмансо° — Има5о;

‚

Юсо? = Исо} - — Исасо% — Имесо? — "масо; (9)
' *

"нсо, ^ "нсо; — Исансо; — Именсо; — Имансо? ›
‚

Твох - Пво1}- — Псаво % — Име50° — Има5о; ›
т('п_ = Тс|-; т;Ю; = Тцо;-

При использовании модели ионных пар значения активностей инди-
видуальных ионов по предложению Гаррелса и Томсона (Сагте\$,
Тпот$оп, 1962) рассчитывают, умножая концентрацию неассоциирован-/
ных ионов на коэффициент активности, найденный по формуле (6).
Активность ионных пар также получают путем умножения концентра-
ции на ” из (6). При этом величину ионной силы находят уже только
по концентрациям неассоциированных ионов и заряженных ионных пар.

Эта так называемая эффективная ионная сила Г, всегда меньше формаль-
ного значения, рассчитываемого по аналитическим концентрациям. На-
пример, в системе, характеризуемой равенствами (9),

1

2

‚

502 -' + т! ‚ + 4тЛ = Ме?* Ма[4т’._з, + 4тСаз-о- + 4тсоё- +

‚ ‚ ‚

+ Юнсо; * с * Ицо; * Псансо; * Рменсо; 7 (10)
+ Тмасо; * "мазо;|.

Содержание ионных пар в растворе определяют с использованием вы-
ражений для констант устойчивости — отношений произведения актив-
ностей ионов, образующихся при диссоциации пары, к активности ион-
ной пары.

Несмотря на то что представления об ионных парах и индивидуаль-
ных активностях ионов достаточно условны, описанный подход на-
шел широкое распространение для расчетов активностей компонентов
почвенных растворов и природных вод в области небольших ионных сил
1 < 0,10—0,15 моль/кг Н,О (Семенов и др., 1968; Минкин и др., 1977;
Минкин, Ендовицкий, 1978; А4ат, 1971; Уап Втеетеп, 1973; Огтоиб1 е?
а!., 1976; Рага\ е{ а1., 1977).

Попытки применить исходный вариант модели ионных пар (МИП)
для расчета активностей в более концентрированных растворах были
неудачными (Тап)1, 1969; Веппе{\, АЧат$, 1976). Чтобы расширить
возможности модели, потребовалось усложнение, основанное на учете
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дополнительных факторов, влияющих на активности. Наиболее сильное
и произвольное из допущений, лежащих в основе исходного варианта МИП,
состоит в том, что коэффициент активности ионной пары не отличается
от коэффициента активности свободного неассоциированного иона того
же заряда, что и пара. По модельным представлениям, развитым Киркву-
дом (КгКуоой, 1934; Е1реп, 1957), на активность ионной пары могут
значительно влиять молекулы воды, размещающиеся между ассоцииро-

ванными частицами. Это влияние может быть учтено путем введения ли-
нейной поправки в уравнение Дебая-Хюккеля: 1в”% = в); + кГ,, где 71
рассчитывается по (6) для однозарядного иона при г? и Ь?, одинаковых
Для всех заряженных частиц, а к — константа, индивидуальная для каж-

дой ионной пары. С учетом такой поправки систему уравнений МИП мож-
но записать в достаточно общем виде:

МА ;;
— рт['< ! =тк‚і/[1 +21 21 (т[’( і) 1+9к‚х(т;\’і) А‚хах] :

› і= Р= ,

No п

т\ ‚ = та ,/ [1 + Ек ЕЧ (,тп; ) Кх(т' )_НрА’хП ]А/ О '"А) 3 - ка А/ х1 | ‚=1

” 2% , +И зА ; =2\ ку!9 = К)г‹71к,х К ТРАХРА,] "*Х |0*х’Э . (11)

Noк МА
Ц= No т’. 2% +% т'.2? . +
Эрр КИСКИ АДОА/7=1

Мк МА 71
' Ук,х ’ РА,х „2 .

+іЁ1 ‚-51 ‚2:1 9Х(тк‚і) (тА‚і) #Х
МА {1-1 7-1

х=х (, г) = ® Х пы + Х пр +г;
1=1 р=1 1= 1

гх — Рк,х 2 к, + РА,х 2А -

Здесь Мк — общее количество катионов; тк,› 2к,!› т;‹’‚. — соответст-
венно полная концентрация, заряд и концентрация неассоциированных

ионов вида /; Мд — общее количество анионов; та /› ЗА,› т:\’і — сОоТ-
ветственно полная концентрация, заряд и концентрация неассоциирован-

ных анионов вида 1‚ п — количество ионных пар, которые могут об-
разовывать катион !1И анион /; х — порядковый номер ионной пары;

2х, К ;( ‚ К; — заряд, константа устойчивости и коэффициент Кирквуда
для Х-й пары; Юд‚х И Рк,х — количества анионов и катионов, входящих

в хХ-ю ионную пару; Г, — эффективная ионная сила; ); — коэффициент
активности однозарядного иона в растворе:

\в : = — 0,509 //( + 1,532 ;) + 0,033,,. (12)

Концентрации ионных пар, образованных г и ], равны ©, (т;с‚,)ик'х Х
‚ иХ (тд ) &Х ‚ Решение системы (11), как правило, может осуществлять-

ся методом простой итерации, что позволяет использовать простейшие
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Таблица 3

Значения констант нестойкости К ;( и коэффициентов Кирквуда к некоторых
ионных пар при расчетах МИП для почвенных растворов аридных и семиарид-
ных областей

Катион РЮХ Кх
СОЁ - НСО, 7 503 - НСО; 5037

Са?* 3,20 0,76 2,34 0,87 0,37
Ме?* 3,40 0,78 2,21 0,15 -0,21
No* 0,36 —0,25 0,82 0;00 —0,10

Примечание: рК'х = —13К3(; величины К; Для пар с участием СОЁ" равны
нулю.

ррооерьньы

Таблица 4
Средние значения показателей изменения констант нестойкости ионных пар в ин-
тервале температур от 10 до 40 ° С

Ионная пара а (рК’) /ат К '(#+1°)/К'(2) К'(#+10°)/К '(р

СаСО$ 0,0097 0,98 0,80
МЕСО; 0,0077 0,98 0,84
Саб5О 0,0037 0,99 0,93
М#50$ 0,0110 0,97 0,77

СаНСО$ 0,0133 0,97 0,74
МЕНСО$ 0,0080 0,98 0,84

Примечание. Рассчитано по данным работ (ВеП, Сеогре, 1953; Кеагйоп е{ а!.,
1973; Кеагйоп, Гапртмай, 1974).

вычислительные средства; составлена программа для ЭВМ "СОМРОЗО1--5”,

реализующая эту модель.

Для упомянутой выше водно-солевой системы, охарактеризованной
в (9) и (10), значения констант нестойкости и коэффициентов Кирквуда
приведены в табл. 3. Они найдены по данным для водно-солевых систем
(Понизовский и др., 1979, 1980; Пачепский, Понизовский, 1980; Мура-
това и др., 1980). Использование МИП с параметрами, приведенными
в табл. 3, для расчета растворимости гипса в водно-солевых системах
давало удовлетворительные результаты до Г, = 0,5, при больших /, воз-
растала погрешность расчета произведения растворимости по (7) — она
достигала 15% при /, = 1 моль/кг Н,О. На основе применения методов
теории размерностей удалось найти такую зависимость Кса50? ОТ СОСТа-

ва раствора, подстановка которой в МИП обеспечивала снижение погреш-

ности до пределов, сопоставимых с разбросом экспериментальных дан-

ных, полученных разными авторами (Муратова и др., 1980).
При больших значениях ионной силы раствора погрешность вычисле-

ния растворимости с помощью МИП оказывается неприемлемой. Сде-
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лаем еще замечание, касающееся влияния температуры. Параметры МИП
для растворов были определены при 25 °С. При других значениях темпе-
ратуры нужно вносить поправки в величины параметров, входящих в

(12), а также в значении констант нестойкости и коэффициентов Кирк-
вуда. Пока необходимые для этого экспериментальные данные есть да-
леко не для всех водно-солевых систем и получены в основном при не-

болыших ионных силах растворов. По материалам, имеющимся в лите-
ратуре, составлена табл. 4, из данных которой следует, что в диапазоне
температур 10—40°С при увеличении температуры на 1° константы
нестойкости наиболее прочных из рассматриваемых ассоциатов (СаСО$
И МБСОЗ уменьшаются в среднем на 2%, а константы нестойкости ме-
нее прочных ассоциатов — не более чем на 3%. Для иллюстрации того,
насколько такие изменения константы — нестойкости — сказываются на

ан (#)/ анцг (25°)

“о|
Рис. 4. Расчетное отношение активности
М&?* в системе М#50,-Н,О при темпера-
турах 30 и 35° С к активности М ** в той
же системе при 25°С 095

0‚90 { !

0 02 04
[ моль/ кг Н0

значениях коэффициентов активности, построен рис. 4, где для системы
сульфат магния—вода приведены — отношения — расчетных — активностей
Мв?' при температурах 30 и 35 °С к активности Мв”” при 25°. Из ри-
сунка видно, что уменьшение константы нестойкости на 12% при 30° и
на 23% при 35° приводит к уменьшению коэффициента активности
магния на 5 и 11% соответственно. Следовательно, при температурах
выше 25 °С расчеты по разработанному варианту МИП будут давать
несколько завышенные значения.

Модели для расчета активности солей. Почвенные растворы в арид-
ных и семиаридных областях могут иметь значения ионной силы, пре-
восходящие 0,5—1 моль/кг, т.е. выходящие за пределы применимости
модели ионных пар. Но и в этих случаях некоторые термодинамические
модели химических равновесий могут быть использованы благодаря тому,
что в последнее время предложены методы расчета активностей солей
в концентрированных растворах. Они основаны на полуэмпирических
моделях, согласно которым коэффициент активности соли есть сумма
двух составляющих: первая определяется согласно теории взаимодей-
ствия заряженных частиц в растворах без учета их специфических 0со-
бенностей и зависит только от заряда ионов и ионной силы (а также тем-
пературы и свойств растворителя), а вторая отражает влияние других
электролитов , присутствующих в растворе.
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Одну из таких моделей развил Питцер (Ризег, 1973, 1979). Исход-
ным Для нее является выражение энергии Гиббса для раствора, содер-
жащего л,, Кг воды и п; МОЛЯ ИонНа 1, 1 = 1, 2, ..., \:

С 1 м м

— = П Г) + — © Х Л„сп,п, +вТ у /( ) иииа ТЯ ПРЙ$

1 мл м
+ —- ® Х оХ ирдт,п;пк. (13)

п2, #э1 зЕ1 К=1

Здесь / (1) — функция ионной силы (а также температуры и свойств рас-
творителя), выражающая действие дальнодействующих электростатиче-
ских сил; Х,, — функция ионной силы, которая описывает взаимодей-
ствие ионов ; и $; Ц, — отражает эффект трехионных взаимодействий,
зависимость величин И,;; ОТ Ионной силы не учитывается. Матрица 1 |
симметрична, Шузк = Муик; Ирзк — Иукз; Нузк — Икзу. Коэффициенты актив-
ности иона р могут быть вычислены по формуле 17р = (1/КТ) ‹ (дС/дпр),
и коэффициент активности нейтрального электролита, содержащего
ионы р и 4,

рга ! „‚ ‚ 20р ® 20а М

И ° #=1 И — #=1

|2Р гч ' No МNo ‚ Зур МNo М

2 5=1 Кк=1 й ° }=1 К=1

Зуа М М

и $=1 К=1

Здесь ир и »_ — количества ионов р и 4, образующихся при диссоциации
молекулы электролита; » = »р + Юд; 2р И 24 — ИХ заряды; т — моляль-

ные концентрации.

Модель Питцера включает в себя, во-первых, выражение для /, полу-
ченное путем подстановки функции распределения Дебая-Хюккеля в
уравнения статистической механики для расчета осмотического давле-
ния. Входящая в (14) производная // = -А, [и/ (1 + и) + 2 (1 + и) ] /°.
Здесь и = Ь° 1!2; Ь° — параметр, одинаковый для всех солей и равный 1,2;
А, = (2пNoа,, [1000) \2 (е? [екТ) ** ; No — число Авогадро; а, — плот-
ность воды; е — заряд электрона; К — постоянная Больцмана; © — ди-
электрическая проницаемость; Т — абсолютная температура; при 25 °С
А = 0,380 кг'2. моль”!/2,

Вторым элементом модели является введение функций В,, для пар
ионов г и $ противоположного заряда и Ж,, Для пар ионов одинакового
заряда, которые зависят только от ионной силы и в растворах с равной
ионной силой имеют одни и те же значения независимо от того, какие
еще ионы, кроме г и $, присутствуют в этих растворах. Вводятся также
константы С, для пар ионов противоположного заряда и \, ,к Для троек
ионов, в которых 1 и $ заряжены одинаково, а & — противоположно им.
Величины В,,, С,› *у;,› Ж,‚;х частично табулированы, а частично заданы
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эмпирическими формулами. Через них выражаются Л, И Ц,зк, ВХОДЯЩИе
в (14), и это позволяет вычислять коэффициенты активности электро-
литов в растворах. Точность модели Питцера для водно-солевых систем
высокая, но вычисления обязательно требуют применения ЭВМ.

Другой подход к вычислению активностей солей в почвенных паровых
растворах основывается на том, что формулу полуэмпирической модели
записывают непосредственно для среднего ионного коэффициента актив-
ности соли. Ряд работ этого направления основан на модификации извест-
ного эмпирического правила Харнеда (Понизовский, Пачепский, 1979;
Понизовский и др., 1980; \оой, 1975; `Еир51ег е{ а!., 1980). Вводят без-
размерные переменные

п; = рут)/, (15)
представляющие собой вклад компонента (соли) } в общую ионную

1
силу раствора. В этой формуле р, - (2;+27+ + No,-й}-) — постоянная

-для соли / величина; и;+ И И;- — количества положительных и отрица-

тельных ионов, образующихся при диссоциации одной молекулы соли
/; #;* и 2;- — заряды этих ионов; т; — массовая ее концентрация в
растворе. Зависимость коэффициента активности ); соли ] от состава
раствора в первом приближении представляется в виде:

\7; =187} + 2(0)+ »;-/») Ф (1, па та -- Пм), (16)
где М — общее числое солей в растворе; 7}’ — коэффициент активности
рассматриваемой соли / в бинарном растворе соль—вода; Ф; — поправ-
ка на влияние других солей; Ф, = 1 при п; = 1. Раскладывая Ф; в ряд
по степеням тп);, имеем:

о м дФ,); =187; +2 (0)+ )- /») Е_і "5'1‘7_)7?!‹ +
— К

12 3 (Ё о* (17)+ — — —— % 1 *+... |.2 к=1 1=1 \ дтпк дт] ) к ]
В работах (Понизовский, Пачепский, 1979; \оой, 1975) рассмотрен

набор солей, преобладающих в почвенных растворах аридных областей:
Са$О4, Ме$04, Ма, 504, МаС1, МеС1,, МаС!. Для них / = 1, 2... 6 соот-
ветственно. Показано, что если взять выражение для у°, по Дебаю и
Хюккелю с поправкой Скэтчарда

в)° = — уаЛАМГ, т
! 1 + ВуГ р

то для легкорастворимых солей из-рассматриваемого набора (} = 2, 3,
4, 5, 6) по экспериментальным Данным с хорошей точностью следует

дФ, д?Ф,
от е -— — = 0 (19)

дтк дяк д’?‚'

Ьр 1, (18)
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Таблица 5

Значения коэффициентов уравнения модели (18), (19), (20) для расчета актив-
ности солей в системе Са, Мв, No | С1, 50, —Н, О при 25 ° С

‚ Соль ‚;? Ь;‚’ а]?!с

к = 2 к = 3 к= 4 к = 5 к= 6

1 Са5ЗО, 3,04 0,0 0,008 —0,012 0,090 0,066 0,056
2 М#50О, 2,86 0,029 0,0 0,007 0,097 0,082 0,0
3 МNoа, 50 , 2,91 0,007 0,020 0,0 0,044 0,042 0,0
4 МNoаС1 3,54 0,051 —0,026 —0,044 0,0 0,008 0,004
5 М#С1, 3,33 0,123 —0,069 —0,87 0,016 0,0 —0,023
6 СаС1, 4,41 0,083 0,0 0,0 0,028 0,013 0,0

^°
‚ Соль к;-’ К

к = 2 к = 3 к= 4 к = 5 к = 6

1 Са5ЗО, 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0
2 М#5О , —0,035 0,226 0,0 0,402 0,0 0,0

3 МNoа, 50, 0,010 0,0 0,0 0,226 0,0 0,0
4 МNoС1 0,005 0,402 0,226 0,272 0,408 —0,610
5 МЕС, —0,001 0,0 0,0 0,408 0,256 0,0

6 ° СаС!, 0,001 0,0 0,0 —0,610 0,0 0,07 8

Примечание. Значения коэффициентов взяты из работ (Понизовский, Па-Р
чепский, 1979; \\сой, 197 5).

а для труднорастворимого сульфата кальция (7 = 1)

дФ, д2Ф
Р = к° + а', 1 — — = Л°,. (20)Э к к оЭтд к!

Ц, Пк 97

Величины г?, В?, о‹?„‚ ку, Л%, — постоянные, их значения приведены
в табл. 5.

Описанная модель была усложнена для расчета активности карбоната
кальция (Понизовский и др., 1979, 1980). Преимуществом ее, как по-
казано в цитированных работах, является возможность использования
для концентрированных растворов — с ионной силой до 5—7 моль/л. Не-
достаток — вычисление активностей солей, а не активностей индивидуаль-
ных ионов — величин, которые применяются, например, при изучении

ионообменных равновесий.
Применение моделей для почвенных физико-химических систем. Если

установить, каким значениям ионной силы Ппочвенных растворов соот-
ветствует та или иная степень засоления почв, то можно судить о том,

при какой степени засоления пригоден тот или иной метод расчета ак-
тивностей.

Исходя из того, что степень засоления почв обычно характеризуют
суммой токсичных солей в водной вытяжке (Хтокс› ), рассмотрим
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опубликованные (Комарова, 1956; Грабовская, 1961; Панин, 1968;
Зимовец, 1974; Молодцов, 1975), а также предоставленные нам В.С. Му-
ратовой сопряженные данные о составах почвенных растворов и водных
вытяжек почв семиаридных и аридных областей разной степени засоле-
ния (всего 540 групп данных). Результаты вычислений ионной СсиИЛЫы
и Х,окс Представлены на рис. 5. Наблюдаемую связь нельзя характери-
зовать как тесную, что, в частности, связано с различиями в значениях

влажности, при которой получали почвенные растворы. Тем не менее эти
данные можно использовать для оценки максимальной степени засоле-
ния, при которой еще пригоден тот или иной метод расчета активности.
Нарпимер, по мнению Робинсона и Стокса (1963), вычисления актив-
ностей с помощью предельного закона Дебая—-Хюккеля допустимы при
1 < 0,01 моль/л. Из рис. 5, а следует, что такие значения могут встретиться
только в ультрапресных почвах, в которых Жтокс НИЖе 0,01% (что не
характерно для почв аридных и семиаридных областей).

Связь между ионной силой и минерализацией почвенных растворов
(К) значительно теснее, чем между /Г и Х,уокс. Это отчетливо видно на
рис. 5,6. Сопоставляя рис. 5,а и 5,6, можно приближенно оценить ди-
апазоны изменения концентраций почвенных растворов при разной сте-
пени засоления. Так, при Хтокс = 1% величина Г изменяется по рис. 5,а
от 0,8 до 1,2 моль/кг Н›О, что по рис. 5, 6 отвечает изменению & в пре-
делах от 30 до 60 г/л.

Таким образом, применяя те или иные модификации уравнения Дебая —
Хюккеля, можно получать хорошее соответствие расчетных и опытных
значений активности ионов и средних ионных коэффициентов активности
солей лишь для разбавленных растворов. Обращаясь к рис. 3. можно сде-
ласть вывод о том, что даже в почвенных растворах незасоленных почв

погрешность вычисления ), по (6) может достигать 20%, а в засоленных
почвах применимость (6) еще более проблематична. Но и в незасоленных
почвах взаимодействие, например, иона гидроксила с ионами трехвалент-
ных металлов не позволяет применять -(6). Присутствие органических
ионов в заметных количествах влечет за собой большие погрешности при-
менения (6). Для микроэлементов и тяжелых металлов (6) практически
неприменимо.

После того как был построен вариант МИП, обеспечивающий достаточно
точный расчет активностей ионов в модельных водно-солевых системах,
сходных с почвенными растворами аридных и семиаридных областей по
составу и диапазонам концентраций, можно было переходить к оценке
применимости этой модёели на материалах исследований почв. Рассмотрим
примеры использования МИП на материале опытов, для которых можно
было считать, что исследуемое равновесие практически достигнуто.

В работе (Пачепский, Понизовский, 1980) дан пример расчетного вос-
произведения моделью измененных ИСЭ активностей Ма’. Можно видеть,
что качество воспроизведения оказывается удовлетворительным (несмотря
на то что данные анализов указывают на некоторое несовпадение в почвен-

ных растворах суммарного количества (в мэкв/л) неорганических катио-
нов и анионов). Расхождение между результатами расчетов и измерений не
превышает 12% с вероятностью 0,95.

Поскольку изложенный выше метод расчета активности дает невысокую
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погрешность, можно ставить и обратную задачу: определение концентра-
ции МNoа’ по измеренной его активности и известным аналитическим кон-
центрациям других ионов в растворе. Практически эта задача решалась
нами так: подбирали такую концентрацию No’, чтобы рассчитанная по МИП
активность совпадала с измеренной. Подбор выполняли автоматически,
на ЭВМ, превратив программу ”"СОМРОЗОГ” в подпрограмму для стандарт-
ной программы поиска корней. Если исходить из того , что суммы содержа-
ний в растворе неорганических катионов и анионов (в мэкв/л) различаются
незначительно, то таким подбором можно определить не только концентра-

цию No’, но и одновременно любого другого иона (по разности). Пример
решения этой задачи, приведенный Я.А. Пачепским и А.А. Понизовским
(1980)‚ показывает, что погрешность определения концентрации — по актив-
ности несколько выше, чеём погрешность расчета активности по концентра-

ции, но в основном не превышает 10—15%.
Проверка правильности вычисления активностей НСОз и СО$ может

быть выполнена по данным о составе почвенных растворов, находящихся
в равновесии с почвенными карбонатами. Наиболее удобно здесь оценивать
точность выполнения равенства

К, = аса?* аЁюо; [Рсо, › (21)
поскольку в характерных для почвенных растворов диапазонах рН кон-
центрация НСО, поддается более точному определению по сравнению
с СО$”. Равенство (21) вытекает из термодинамических уравнений для
произведения растворимости кальцита, диссоциации угольной кислоты
и выражения закона Генри для растворения СО, почвенного воздуха:

Ко = ан,со,Рсо,; — К:ан,со, ®& нсо; 4н*; (22)

Ка нсо; = 4со}- @н* ; Кк = аса?* асо?-.
Величина К, = КоК,Кк/К»о, и при р& = 6,35, рК, = 10,32, рК = 8,31 и
рКо = 1,47 имеем рК) = 5,81 (Рсо, , атм).

Для проверки точности выполнения (21) использовали данные работы
(Понизовский и др., 1983), в которой поддерживалось постоянным давле-
ние СО,, почвы взаимодействовали с раствором при непрерывном пере-
мешивании, контролировалась концентрация Са?? в жидкой фазе, стаби-
лизация её значений указывала на наступление равновесия. Исследовали
образды: а) чернозема обыкновенного (гор.В,, глубина 100—120 см,
Донецкая обл., карбонаты в форме белоглазки) , 6) серозема засоленного
(глубина 30-40 см, плато Устюрт, присутствует карбонатный песок),
в) серозема незасоленного (глубина 51—61 см, плато Устюрт, в образце
были видны обломки известняка и кристаллы гипса).

По данным рентгенофазового и химического анализа установлено, что
белоглазка образца чернозема представляет собой низкомагнезиальный
кальцит (СаСОз: МеСОз = 82,1) и содержит 17% нерастворимых в НС1
примесей: образцы сероземов содержат кальций, гипс и нерастворимые
в НС! примеси. Результаты опыта и расчетов по МИШП приводятся в табл. 6.
Можно видеть, что рассчитанные по (21) равновесные значения величины
1е (аса?* а%{со;/Рсо‚) для опытов, проведенных с черноземом обыкновен-
ным и сероземами, близки к значению —5 81 , установленному по данным
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Таблица 6

Оценка точности выполнения термодинамического уравнения равновесия (21)
в растворах, находившихся в контакте с образцами почв, содержащими кальцит

Чернозем Серозем
обыкновен- | Серозем засоленный незасоленный
ный

Серия опыта
А А Б А Б

Состав раствора, мэкв/л:
С° 0,56 28,40 116,1 1,82 105,40
505° 0,13 4,33 3,77 32,78 50,49
Ме** 1,21 5,01 5,21 1,22 1,06
No* 0,15 29,16 116,00 2,84 106,50

Са?* через 1 сут 5,27 5,27 6,41 38,51 52,06
НСО, через 1 сут 6,44 6,71 7,80 4,03 3,73

аса2* а? -
_ -са ° НСО, 5,70 5,88 5,85 — 5,76 5,85

Рсо,

Примечание. В серии опытов А к образцам приливали дистиллированную во-
ду, в серии Б — 0,1 н. NoС1.

Таблица 7

Расчет рН водных вытяжек из образцов чернозема обыкновенного и подстилающей
лёссовой тТоЛЩИ

Концентрации ионов в водной вытяжке, ммоль/л РН
Глубина, см

НСО, 505° СГ Са?* МЕ?! | No'*+ К' | измер. расч.

55—65 1,42 0,44 0,20 0,65 0,24 0,12 $,3 8,4
70—80 1,24 0,42 0,20 0,67 0,24 0,14 8,3 8,4

150-160 1,26 0,40 0,20 0,43 0,29 0,54 8,4 8,4
230—-250 1,14 0,35 0,20 0,49 0,26 0,88 8,4 8,3
280—300 0,64 10,9 0,18 8,10 2,00 0,78 . 8,0 8,0
320350 0,70 10,69 0,22 14,95 3,45 3,34 7,9 8,0
370-380 0,62 14,95 0,66, 10,83 3,87 4,18 7,9 8,0
390—-410 0,78 19,16 0,90 14,20 5,51 4,22 7,9 8,1
410-430 0,60 18,05 1,18 11,85 5,20 6,10 7,9 8,0

Примечание. Экспериментальные данные Т.Л. Быстрицкой и В.В. Волковой (1978).

опытов в водно-солевых системах. Степень насыщенности растворов по

Са (НСОз), — отношение фактической концентрации Са(НСОз)› к рас-
считанной по термодинамическому уравнению (21) — уже через 5 мин
после начала опыта составила 0 ,4, а через час — 0 8.

Точность расчета активности НСО, можно оценить и путем сравнения
вычисленных и измеренных величин рН. Согласно двум первым урав-
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нениям (22),

РН = —1вРсо, — 18 (Ко К: ) + 1вансо; - (23)

Здесь 1в (КоК,) = —782. Для почвенных растворов получить сопряженные
данные о равновесных значениях рсо, В почве, Инсо; и рН методически
довольно сложно. Можно оценить применимость соотношения (23) по
данным водных вытяжек, когда давление СО, близко к величине, из-
вестной для атмосферы (0,0003 атм). Пример такой оценки дан в табл. 7.
Можно видеть, что соответствие вполне удовлетворительное — уравне-
ние (23), являющееся следствием термодинамических уравнений, выпол-
няется с хорошей точностью. Вычисление ансо, и расчет рН вполне воз-
можны.

В целом проверка описанного варианта МИП показала, что для случаев,
когда в почвенных растворах присутствуют в основном неорганические

ионы, равновесные соотношения мёжду активностями (или концентра-
циями) хорошо воспроизводятся в расчетах. В состав почвенных растворов
всегда входят органические компоненты: анионы фульвокислот, а также

неспецифические ионные компоненты — анионы янтарной, яблочной и других
кислот. Будучи сильными комплексообразующими агентами (Карпухин,
1989), такие анионы оказывают влияние на активности катионов (5сбп1+-
хег, Напзоп, 1970). Рассмотрим на примере особенности применения моде-
ли ионных пар для описания этого эффекта.

Был проведен специальный эксперимент, в ходе которого производили
сопряженные измерения содержания СО, в почвенном воздухе, температу-
ры почвы и анализ почвенных растворов. Измерения проведены для черно-
зема обыкновенного (Приазовье) на глубине 50—60 см, соответствующей
началу вскипания карбонатов. В растворах определяли концентрации

Са?*, Мв”* , С17, НСОЗ, 50%, No’ и активности Са?* , No' , No$ и С1”.
Результаты химических определений приведены в табл. 8. Как видно

из данных таблицы, сумма концентраций неорганических катионов на
30—60% превышает содержание неорганических анионов. Поскольку кон-
центрации $10, невелики — до 30 мг/л (Волкова, 1980) , содержание РОФ
в почвенных растворах порядка 10° ммоль/л, а раствор электронейтрален,
такая существенная разница в заряде может возникать только за счет

присутствия в растворах органических компонентов в анионной форме.

Вначале рассчитали активности ионов, предположив, что комплексо-
образования Са?*, Ме”? и No' с органическими анионами не происходит.
Для этого использовали вариант МИП, описанный выше, причем разность
суммарных концентраций катионов и анионов относили за счет присутствия

однозарядного аниона, не образующего комплексов. Вычисленные таким
образом значения активности Са?* оказались примерно в 3, а No' — в 1,5 ра-
за выше, чем измеренные (табл.9). Причиной этого несоответствия, по-
видимому , является именно снижение активностей катионов за счет связы-
вания ионов или комплексообразования. Из (11) следует, что для учета
образования таких пар необходимо знать следующие параметры: /И;; —
количество пар, образуемых органическими анионами и неорганическими
катионами, Рд, х И Ук, х — количества органических анионов и неоргани-

ческих катионов, входящих в каждую из пар, заряды анионов 2ду, Кон-

станты устойчивости и коэффициенты Кирквуда К и к,
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Таблица 8

Состав почвенных растворов чернозема обыкновенного (гор. А) и содержание СО,
в почвенном воздухе, полученные при сопряженных измерениях

Концентрации ионов, ммоль/л

СО, , % -
НнсЦ 50% СГ Са?* МЕ?* No'

0,71 4,95 0,41 3,81 6,35 0,80 0,95
0,71 3,95 0,45 4,34 7,70 0,40 0,83
0,90 3,05 1,09 8,38 14,10 2,30 2,15
0,90 2,50 0,69 6,72 9,85 1,90 1,65
0,80 3,80 0,37 5,10 7,13 1,50 0,75
0,64 3,60 0,23 4,34 5,50 1,25 0,62
0,91 2,50 0,16 3,86 4,75 0,80 0,67
0,98 2,30 0,13 4,88 7,45 0,55 0,67

*Концентрация NoО, найдена в предположении о равенстве коэффициентов активнос-
ти СГ и NoО,,.

Таблица 9

Измеренные значения активности ионов в почвенных растворах и вычисленные
с помощью МИП, х 10°

Са?* No*
М

растворы расчетные расчетные
измеренные измеренные

а б а б

1 1,01 3,20 1,30 0,73 0,83 0,75
2 1,17 3,86 1,25 0,65 0,72 0,62
3 1,81 6,07 2,07 1,74 1,77 1,71
4 1,54 4,63 1,19 1,07 1,39 1,21
5 1,25 3,55 1,44 0,53 0,65 0,59
6 1,04 — — 0,45 — —
7 0,98 — — 0,46 — —
8 1,37 3,78 * 1,16 0,55 0,58 0,49

Примечание. а — без учета комплексообразования с органическими анионами,
б — с учетом комплексообразования.

Однако в проведенном эксперименте удалось провести только сравни-
тельно неболышое число анализов, и данных для нахождения болышого
количества параметров было недостаточно. Поэтому на базе имеющегося
варианта МИП построили серию моделей минимальной сложности. Для
этого предположили, что: а) в растворе доминирует либо один органи-
ческий анион Х*Х , образующий комплексы, либо группа анионов с близ-
кими константами устойчивости комплек сов , так что лу = 1, Ид, х - Ук, х =
= 1; 6) константы устойчивости комплексов Са** и Мв’’ близки. Первое



Разность сумм
катионов и

Сумма катио- | Сумма анио-
нов *, мэкв/л — | нов *, мэкв/л

Активности однозарядных
анионов, Х 103

т

і
|
|рн анионов, мэкв/л

с!” NoО;

!
3,67 0,33 7,95 15,25 9,92 5,33
4,27 0,52 7,91 17,03 9,73 7,32
7,85 1,00 7,99 34,95 14,68 20,27
5,98 0,96 7,70 25,15 11,98 13,17
4,84 1,32 7,87 18,01 11,03 6,98
4,32 2,75 8,22 14,12 1116 2,96
3,85 1,41 8,04 11,77 8,09 3,68
4,79 1,58 8,03 16,67 9,05 7,62

предположение основано на результатах работ (51еуепзоп, 1966; $сЪт7ег,
Напбоп, 1970), а второе — на близости констант устойчивости ионных пар
и комплексов Са** и Мр с неорганическими НСОз, 503 и органичес-
кими (ЭДТА?*, ДТРА** ) анионами. По данным для одного раствора нельзя
определить раздельно два параметра К и кх , но можно найти их комби-
нацию — эффективную константу устойчивости К% = К - 10*Х!. При
этих допущениях для каждой из пар остаются неизвестными два пара-
метра: заряд органического аниона 2 х - и величина К%.

В серии моделей заряду органического аниона (гх) придавали зна-
чения —1, —2 и т.д. и при каждом значении г х - определяли К % . Оказалось,
что если принять |2 х - | равным 2 и более, то получить соответствия между
рассчитанными и измеренными активностями катионов не удается ни при

каких значениях констант устойчивости — расчетные активности ниже.
Пример для случая двухвалентных органических анионов показан на
рис. б,а. Удовлетворительные результаты получили только в предположе-
нии, что заряд равен —1. Для каждого раствора, кроме б и 7, удалось найти
значения эффективных констант устойчивости К Ёах* = К'ирх: и К 'Noх”°›
при которых расчетные и измеренные активности Са** и No совпали
(рис. 6,6). Значения обеих констант устойчивости возрастали с ростом
ионной силы раствора (рис. 7).

Предполагая, что во всех рассматриваемых растворах анион Х” один
и тот же, нашли коэффициенты линейной регрессии 1е К% на Г,: свободный
член 1р Кх и угловой коэффициент кх . В исследованном диапазоне ионных
сил получили рКсах* = 4,15, ксах* = 50, рКщах° = 3,22, Кмах° = 77. При
использовании этих зависимостей для расчетов активностей и содержаний
ионных пар в изученных растворах получены результаты, представленные

в табл. 9. Как видно из данных таблицы, гипотеза об образовании комп-
лексов ”’одновалентные органические анионы — Са?*, Мв”” и No'” поз-
воляет рассчитывать активности ионов с удовлетворительной точностью.
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Рис. 6. Соответствие между расчетными и измеренными активностями Са ?* в почвен-
ных растворах чернозема обыкновенного при разных значениях констант устойчи-
вости комплексов Са ?* и органического аниона Х —

а — органический анион двухвалентен; 6 — органический анион одновалентен;
1, 2 и т.д. — номера растворов
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Рис, 7. Зависимость константы устойчивости комплекса Са ** с органическим анио-
ном от ионной силы (1) в почвенных растворах чернозема обыкновенного (1) и со-
лонца-солончака после гипсования (2)

Следует отметить и другой результат вычислений — 68—80% Са?* и Ма”
включены в ионные пары и комплексы, причем 91—97% этого количества
связаны с органическими анионами.

Заметим, что величина разности содержаний катионов и анионов харак-
теризует, вообще говоря, только возможный нижний предел концентра-
ции органических анионов, так как в системе, кроме органических анионов,

могут присутствовать и органические катионы. Это может быть причиной
несоответствия расчетных и экспериментальных данных для растворов 6
и 7 (Роп1гоу5Ку е? а!, 1985).
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В целом опыт применения МИП показывает, что наиболее существен-
ное влияние на активности ионов в почвенных растворах может оказы-

вать ассоциация сульфатов и большинства катионов, фосфатов и двух-
зарядных катионов, карбонат-ионов и двухзарядных катионов, ионов
гидроксила и трехвалентных железа, алюминия и марганца при низких рН,
ионов гидроксила и некоторых двухвалентных катионов при высоких рН.
Совершенно необходимо учитывать ассоциацию при оценке активностей
ионов тяжелых металлов и микроэлементов. Для этих целей нужны пол-
ные таблицы констант нестойкости комплексов ($Шеп, Магте!, 1971;
\УоПету , 1979).

С использованием МИП был исследован ряд спорных вопросов, связанных
с чувствительностью методов определений состава почвенных растворов

или невозможностью проведения таких определений. Так, А.П. Ендовиц-
кий и М.Б. Минкин (1980) расчетным путем оценили величины концентра-
ций карбонатных ионов. Э.А. Соколенко и Е.Н. Зеличенко (1986) про-
анализировали возможность возникновения в почвенных растворах эфе-
мерной соды. А.А. Понизовский и В. Валлес (1988) показали незначитель-
ное влияние неспецифических органических анионов на активности ионов
в почвенных растворах черноземов. Ричбург и Адамс (К1сбБитр, Айат5,
1970) по данным для кислых почв установили, что удовлетворительные
значения произведения растворимости гиббсита могут быть получены,
только если допустить существование в растворе алюмополимеров

А1, (ОН) 1$ . Позже метастабильные алюмополимеры действительно были
обнаружены в почвенных вытяжках (Васбе, 5Багр, 1976).

Представленные данные показывают, что математические модели для
расчетов активностей ионов и солей позволяют в основном работать в диа-
пазонах, характерных для почв (хотя неясные вопросы, например расчет
активностей хяжелых металлов в концентрированных почвенных раст-
ворах, остаются). Как правило, необходимо применение ЭВМ. Некоторые
приложения моделей для расчетов активностей компонентов почвенных
растворов были рассмотрены в этом разделе, другие будут рассмотрены
далее. Но из уже приведенных материалов видно, что термодинамические
уравнения для почвенных химических систем выполняются в среднем”,
те. среднее отклонение фактических активностей и концентраций от рас-
считанных по термодинамическим моделям оказывается близким к нулю.
Само по себе существование таких отклонений неизбежно — они отражают
то обстоятельство, что неоднородная (гетерогенная) в физико-химическом
отношении среда характеризуется инструментально усредненными содер-

жаниями компонентов в эффективно выделенных фазах, а затем найден-
ные величины вводятся в термодинамические соотношения, обоснованные
для более простых — недисперсных систем. Однако важно отметить, что

среди отклонений преобладают небольшие значения — в пределах до 10%.
Это позволяет заключить, что с такой точностью представленные термоди-
намические модели могут быть использованы для количественного опи-

сания массообмена фаз почв.
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2.2. Осмотическое давление и активность воды
в почвенных растворах

Изменение состава и количества растворенных веществ обусловли-
вает изменение химического потенциала воды. Разность химических по-
тенциалов воды, содержащей и не содержащей растворенное вещество,
способна вызвать ее движение, которое можно остановить, приложив
дополнительное гидростатическое давление к части воды, содержащей
растворенное вещество. Такое дополнительное давление называется 0с-
мотическим давлением раствора (Нерпин, Чудновский, 1975).

Впервые мысль о необходимости изучения осмотического давления
почвенных растворов высказал Н.М. Тулайков (1913). Последующие
исследования показали, что роль осмотических эффектов в изменениях
почвенных химических систем весьма значительна. В частности, осмоти-

ческие потоки влаги в почвах (движение против градиента концентрации
раствора) весьма существенны в тонких слоях и пленках. Явления на-
бухания и диспергирования в значительной степени обусловлены проявле-
нием осмоса. Высокое осмотическое давление в почвенных растворах
препятствует проникновению воды в корни и снижает доступность влаги

растениям (Лархер, 1978; Судницын, 1979).
Модели для расчета осмотического давления. Величина осмотического

давления зависит от состава раствора и температуры; наиболее просто
выражается связь его с активностью воды в растворе (Эткинс, 1980):

р+т

—КТМа, = / уо„ар. Здесь р — гидростатическое давление; п — ОсМОтИ-
р

ческое давление; ,, — мольный объем воды. В силу слабой сжимаемости
воды интеграл справа можно заменить разностью. Значение уу = М,„ /а,
м° /моль, где @ — плотность раствора, кг/м?; Мн,о — молекулярная масса
воды, равная 0 ,018 кг/моль. Тогда

КТа

0,018
оь

ь та - (24)

Известны разнообразные подходы к вычислению осмотического давле-
ния в водных растворах электролитов. Существуют эмпирические мо-
дели, например интерполяционные (Теоретические основы..., 1982). Если
построена модель для вычисления избытка энергии Гиббса раствора, то
можно рассчитать осмотический коэффициент — ф = 1 + (дС/дп„)/КТУт),
где обозначения те же, что и в (13). Для описанной выше модели Питщера,
например,

М м м ‚

9=1+(1/3 тр -7+ ® ® у + Мтит, +
!=1 к= 1 $=1

м м м^
+2% Х 3 ир т,т,тк].

и=15=1 К =1

Если имеется полуэмпирическая модель для вычисления средних ионных
коэффициентов активности солей, то активность воды можно вычислиТь,
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применяя уравнения Гиббса-Дюгема. По Робинсону и Стоксу (1963),

М
111аи‚ = —М“‚ .21 ]и‚т‚сі [111 ('7‚т‚)] . (25)

]'___

Здесь NoМ — общее число солей в растворе; / — номер соли; и; — общее число
ионов, образующихся при диссоциации одной молекулы соли /; 'у; — сред-
ний ионный коэффициент ее активности. В частности, если использовать
полуэмпирическую модель (16) с учетом (18) и интегрировать уравнения
Гиббса-Дюгема (25) по траектории п) = соп5!{, где пу берется по (15), от
состояния бесконечного разбавления до рассматриваемого состава раст-
вора, то получим

та ——001812 —п‚ {1 + ш@10 (Щ—-’——)(Ь°1+2]1‹1Ф)—
7=1 В, ”

— 12; + )— !А\/Га(г"в\/Г)Н ‚ (26)
где о(х) = [1 + х - 2No (1 + х) — 1/(1 + х) ] /х°. Выбранная траектория ин-
тегрирования соответствует постоянному соотношению концентраций
солей в растворе.

Для почвенных растворов аридных и семиардных областей, где доми-
нирует система Са, Мв, No ! С1, $04-Н,О, используя модель (17), (19),
(20), найдем

шам = —0,018/ 5 ———п‚{ншю[ Ра 1(Ь9 +
/= 1Р‚ р

+ .Ё\/а‚‚‹у‚с)м \2‚+2‚_!А\/_'0(г‚ В\/—')“ (27)
Здесь No = 6, нумерация солей та же, что в (18)—(20). Эта формула в пер-
вом приближении была распространена и на системы, содержащие хло-
риды, сульфаты и бикарбонаты натрия, магния и кальция. В этом случае
М = 9, индексы / = 7, 8 и 9 отнесли соответственно к Са (НСОз)»,
М& (НСОз)» и МаНСО , и приняли 7?В = 1, 5 = о% = О при/ > 6, &> 6. Вычисле-
ния по (27) достаточно просты; для массовых расчетов составлена прог-
рамма для ЭВМ под названием О5ЗМ.

Результаты, полученные при проверке модели по литературным экспе-
риментальным данным о водно-солевых системах, приведены в статье

Я.А. Пачепского (1986а). Вычисленные величины в основном соответ-
ствуют данным измерений разных авторов.

Применение модели к почвенным растворам. Соответствие расчетных
и измеренных величин осмотического давления для водно-солевых си-

стем дало основание рассмотреть приложимость модели непосредственно

для почв. В работе (Пачепский, 1986а) результаты расчетов осмотического
давления почвенных растворов для почв разных типов и степени засоле-

ния сопоставлены с данными прямых измерений этой величины. Экспе-
риментальные материалы для этого сравнения взяты из работы (Сатрбе!|
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Рис. 8. Связь расчетных величин осмотического давления почвенных растворов (т)
с показателями засоления: суммой катионов в растворе ® (а), концентрацией ток-
сичных солей — Вт (6) и суммой токсичных солей в водной вытяжке — Хтокс (6)

Типы химического состава растворов по анионам: 1 — сульфатно-хлоридный
(@ > 50,, НСО, < @ + 50,4); 2 — хлоридно-сульфатный и сульфатный (С1 < 50,,
НСО, < С1Е+ 50,); 3 — гидрокарбонатный (НСО, > С1 + 50, )

е{ а!., 1948). Среднеквадратичное относительное отклонение вычисленных
п от измеренных составило 7%.

Представляло интерес сопоставить значения осмотического давления
с более доступными показателями засоления — ионной силой растворов /,
суммой катионов Эк, полной минерализацией & и концентрацией токсич-
ных солей Кт (за вычетом Са$0О,4 , Са (НСОз)» ‚ Мв (НСОз),). Для этого
были проведены расчеты величины л для 300 почвенных растворов черно-
земов обыкновенных и южных, солонцов степных и луговых, каштано-
вых, луговых, лугово-черноземных, лугово-сероземных, древнеоазисных,

а также солончаков, засоленных нейтральными и гидролитически щелоч-
ными солями (Пачепский, 1986а).

Установлено, что наиболее тесна корреляционная связь осмотического
давления с суммой катионов (коэффициент корреляции п и Ек
равен г = 0,995) и с минерализацией раствора (7 = 0,996) ‚ менее тесна св язь
с концентрацией токсичных солей (7 = 0,991) и наименее — с ионной силой
(7 = 0,983). Зависимости п от %к и Кт показаны на рис. 8. Видно, что,
хотя коэффициенты корреляции высоки, разброс величин л при одном
и том же значении Эк (или Кт) довольно велик — п может изменяться при-
мерно вдвое в зависимости от ионного состава. Видны, в частности, раз-
личия зависимостей л от К; для хлоридно-сульфатного и сульфатно-хло-
ридного типов ионного состава.
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Рис. 9. Относительная урожайность культурных растений в зависимости от концент-
рации токсичных солей (К'т) в почвенном растворе при полной влагоемкости

Значения КТ 502 — Для хлоридно-сульфатного и сульфатного типов растворов
(С1< 50,4); К‘Г 802 для сульфатно-хлоридного (С1> 50,)

а — полевые культуры 1 — хлопок (Со$5уршт Би$Ичт), 2 — сахарная свекла
(Веёа ушваг1$5), 3 — бермудская трава (Супейеп Час‘ту1юп), 4 — пшеница (Тийсит — ае5-
Нучт), ячмень (Ногйеит ушеваге), 5 — сорго (ЗогвБит БЫ1со10г), 6 — люцерна (Мейтсаво
$аНуа), 7 — рис (Огугза 5зайуа), 8 — кукуруза (7ее тау$), 9 — соя (С1усте тах),10 —
суданская трава (Фогввит 5ийапепсе); 6 — овощные культуры и картофель: 1 — свекла
столовая (Ве!а ушваг15), 2 —капуста-брокколи (Вгазыса о1егасеа УМаг. СарйИа!а), 3 — тома-
ты (Бусорегясоп е5зсШепит), 4 — огурцы (Ситсипи!$ $5айуи$), 5 — картофель (бо1апит
{ибеговит), 6 — перец (Сарясит аппит), 7 — морковь (Оачси$ саго1а), 8 — лук (АШит
сера), 9 — фасоль (РЬазео!и$ мы1раг15); 6 — тропические и субтропические культуры:
1 — финиковая пальма (Рпоеп!х астуега), 2 — инжир (Р1си$ сар1са), маслина (ОТеа
ецгораеа), гранат (Рип1са вгапабит), 3 — сахарный тростник (бассВагит о?Пстанит),
4 — батат (ротоеа Ба{а{$), 5 — грейпфрут (СИги5 рагай15!), апельсин (Сиги5 втеп515),
6 — лимон (Сиги$ Нтоп), 7 — фейхоа (ЕеЦоа сеНПоулапа); г — плодовые деревья и ви-
ноград: 1 — виноград (У!1$` $рр.), 2 — миндаль (Ргипи5 4шс!$), слива (Ргипи$ — йоте$-
{{са) персик (Ргипи$ регзса), 3 — абрикос (Ргипи$ агтеп!аса), 4 — яблоня (Ма!и$ 5у!-
уе5ёг15), груша (Ругиз $рр.)

С величиной осмотического давления почвенных растворов тесно кор-
релирует электропроводность ЕС этих растворов. Так,‚-расчеты по данным
работы (Сатрбе!| е{ а!., 1948) дали коэффициент корреляции между т
и ЕС, равный 0,965, а среднеквадратичная погрешность формулы ЕС = 23,4тп
составила 159%. Здесь п выражено в МПа, а ЕС — в миллисименсах.

Рассмотрена также связь п со степенью засоления почвы, охарактеризо-
ванной по данным водной вытяжки (суммой токсичных солей). Из рис. 8
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видно, что эта связь не является тесной. Это еще раз подтверждает необ-
ходимость оценки токсичности засоления по составам почвенных раст-

воров, как это предложено В.А. Ковдой с соавт. (1960) и Н.Г. Минаши-
ной (1970), а не по данным водной вытяжки.

В обзорной работе (Мааз, Но##тап, 1977) приведена сводка литера-
турных данных о связи урожайности основных культур с электропро-
водностью насыщенных вытяжек, т.е. почвенных раство ров, полученных

после доведения влажности почв до полной влагоемкости. Исходя из
установленных зависимостей электропроводности от осмотического давле-
ния и осмотического давления от концентрации токсичных солей, мМожЖно
было перейти к зависимостям урожайности от концентрации токсичных
солей в почвенном растворе при полной влагоемкости В. Эти зависи-
мости для основных сельскохозяйственных культур представлены на
рис. 9.

Отметим, что материалы рис. 9 соответствуют известным отечествен-
ным данным о солеустойчивости. Например, для хлопка Н.Г. Минашина
(1975) в условиях хлоридно-сульфатного засоления указывает крити-
ческую концентрацию токсичности солей в почвенном растворе при естест-
венной влажности 7—10 г/л, при больших концентрациях начинается сни-
жение урожая. Согласно графику рис. 9, критическое значение В. 5027 ДЛЯ
хлопка равно 5 г/л. Для приведения КТ 502- к концентрации при полевой
влажности (Кт) величину КТ в02-, По данным Н.Г. Минашиной, следует
умножать на 1,5—2,0. Тогда критические значения В, исходя из данных
рис. 9, составят 7,5 —10 г/л, что совпадает с величинами, указанными в ци-
тированной работе. При 12 г/л урожайность будет около 80% от оптимума.
Для пшеницы при хлоридно-сульфатном засолении П.И. Шаврыгин (1963)
указывает к ритическую величину Кт = 6 г/л. Исходя из данных рис. 9, где
критическая величина КТ 502° ДЛЯ пшеницы равна 4 г/л, находим крити-
ческую величину АВ т = (1, 5 +2 0) - Кт, 5027 = 6 + 8 г/л.

Следует подчеркнуть, что, если, кроме засоления, есть другие лимити-
рующие продуктивность факторы (водообеспеченность, реакция почвенно-
го раствора, специфические ионы и т.д.), то данные рис. 9, конечно, не-
достаточны. Всли же продуктивность лимитируется в основном засоле-
нием, то материалы рис. 9 могут быть полезны: а) при оценке возможных
потерь урожая при расчете промывок и орошения на определенный уровень

обеспеченности по засолению; б) при выборе культур, исходя из реальных
условий засоления и возможностей управления ими; в) при использовании
данных моделирования миграции влаги и ионов в почвенных растворах

для прогноза урожайности; г) при оценке ожидаемого урожая, исходя
из фактического состава почвенных растворов.

2.3. Растворимость малорастворимых солей
и минералов в почвах

С исследованием равновесий растворения—осаждения связаны две
задачи математического моделирования: а) оценка насыщенности почвен-
ных растворов и б) расчет равновесного распределения заданных коли-
честв химических элементов между раствором и твердыми солевыми

(минеральными) фазами.
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Рис. 10. Функции распределения степени насыщенности по гипсу почвенных растворов
(а, 6) и водных вытяжек (в)

1, 2 — солончаки долин Таджикистана (35 групп данных) ; 3—6 — солончаки Голод-
ной степи (78 групп данных). 1 и 3 — расчет по МИП; 2 и 4 — расчет по модели, ос-
нованной на модификации правила Харнеда; 5 — водные вытяжки до отжатия поч-
венных растворов; 6 — то же, после отжатия. Диапазоны изменения ионной силы
почвенных растворов: а — до 1,2 моль/л; 6 — до 2,5 моль/л

Для малорастворимых солей (например, гипса, кальцита) существуют
два подхода к оценке насыщенности почвенных растворов: определение

степени насыщенности и расчет произведения активностей. Оба подхода
основаны на использовании выражений для термодинамических констант
растворимости или их следствий, например (7) для гипса и (21) для каль-
цита. Значения термодинамических констант должны быть получены по
данным для водно-солевых систем с применением той же модели для рас-
чета активностей, которую предполагается взять для оценки насыщен-
ности, т.е. для вычисления произведений активностей, входящих в правые
части выражений для термодинамических констант.

Расчеты степени насыщенности. Под величиной степени насыщенности
(Ё) понимается отношение фактической концентрации рассматриваемой
соли к ее равновесной концентрации в насыщенном по этой соли растворе
при тех же концентрациях прочих солей. Равновесная концентрация соли
в насыщенном растворе находится подбором так, чтобы соответствующее
этой соли произведение активностей, входящее в правую часть выражения
для термодинамической константы растворимости, было равно значению
этой константы для водно-солевых систем. В связи с необходимостью
вычисления активностей ионов или солей в многокомпонентных системах,
входящих в выражения для термодинамических констант растворимости,

подбор обычно выполняется на ЭВМ и может быть легко автоматизирован.
Приведем для примера некоторые данные, касающиеся степени насы-

щенности по гипсу, далее обозначенной & сазо, . Значения Е сабо,› Найден-

ные с применением МИП и по модели данного раздела, для растворов
с ионной силой до 1-1,2 моль/кг Н›О оказываются близкими (рис. 10,а).

Степень насыщенности по гипсу почвенных растворов солончаков и за-
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Таблица 10

Степень насыщенности по гипсу почвенных растворов из верхних горизонтов
солончаков (по данным О.А. Грабовской, 1961)

Показатель состава рас-
твора

No разреза, тип засоления

146, сульфатно- М2, сульфатно- М 1, хлоридный,5 —
хлоридный, 0—5см | хлоридный,5 —10см | 10 см

Концентрация, мэкв/л:

НСО; 7 ,05 7,15 4,69
С1- 3236,12 3251,46 2134,32
5057 407,04 1105,56 390,21
Са?* 163,94 71,38 135,63
Ме** 872,89 657,34 495,47
No* 3113,38 3635,05 1898,12

Минерализация, г/л 244 262 147
Ионная, сила, моль/кг 5,48 5,68 3,17
Н, О
ЁСаЗО_‚ 3,51 3,41 2,60

Таблица 11
Степень насыщенности по гипсу почвенных растворов профиля солонца лугового
степного (составы растворов по данным Н.А. Комаровой, 1956)

Способ Состав почвенного раствора, мэкв /л ЁСаЗО„‚
вытесне-

ния НСО; с° 5037 Са?* МЕ No*

Спирт 8,0 134,7 14,2 38,0 50,5 68,4 0,61
Пресс 8,0 129,4 17,7 34,0 47,8 69,3 0,51

Спирт 6,2 322,0 63,4 58,6 195,6 137,4 0,85
Пресс 6,4 335,2 56,3 55,4 150,0 182,5 0,75

Спирт 6,6 476,0 90,8 89,2 256,7 227 ,5 1,08
Пресс 6,4 470,0 84,7 96,0 264,1 197,4 1,08

Спирт 6,4 484,8 94,4 71,0 249,3 265,0 0,97
Пресс 6,6 484,8 94,9 68,3 236,8 281,0 0,96

соленных почв рассчитывалась нами для 242 растворов. Образцы почвы
взяты в долинах Южного Таджикистана (Грабовская, 1961), в Голод-
ной степи (Ковда, 1947; Шаврыгин, 19476; Молодцов, 1975), Ширван-
ской степи (Панин, 1968), в Заволжье (Комарова, 1956).При значениях
ионной силы почвенных растворов до 2,2—2,5 моль/кг Н,О (минерализа-
ция до 90130 г/л) для вычислений пришлось использовать уже не МИП,
а модель, основанную на использовании средних ионных активностей
солей. Оказалось, что в рассмотренных примерах величина ЕЁсабо, В
большинстве случаев близка к единице. Об этом можно судить по дан-
ным рис. 10,6.
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Рис. 11. Степень насыщенности по Ггипсу (ЕСазо. ) водных вытяжек при различном
содержании Са5боО, гипса в почве

1-3 — солончаки: 1 — хлоридные, 2 — сульфатно-хлоридные, 3 — хлоридно-суль-
фатные и сульфатные; 4 — подпочва чернозема обыкновенного

Для верхних горизонтов солончаков (верхние 5—10 см) характерно
сильное пересыщение по гипсу (табл. 10). Только комплексное физи-
ко-химическое и минералогическое исследование может выяснить, связано

ли это пересыщение с особенностями твердой солевой фазы или с присут-
ствием в жидкой фазе каких-то компонентов, резко понижающих актив-
ность кальция.

Способ вытеснения почвенного раствора влияет на степень насыщен-
ности лишь в недонасыщенных по гипсу растворах (табл. 11).

П.С. Панин (1968) приводит чрезвычайно высокое значение раствори-
мости гипса в промываемых солончаках — 21,8 г/л, т.е. 0,127 моль/л.
Эта величина была получена по данным балансовых расчетов и определя-
лась как количество гипса, перешедшее в литр раствора из твердой фазы.
Но полученная таким способом величина не является растворимостью
в том смысле, который вкладывают в это понятие в химии. Сам. П.С. Па-
нин полагает, что ”растворимость гипса в фильтрующейся через почву
промывной воде, сопровождающуюся постоянным удалением кальция
из раствора, правильнее было бы назвать каким-то другим термином,
например суммарной последовательной растворимостью” (1986. С. 144).
Согласно нашим расчетам, для рассмотренного в работе П.С. Панина
образца 78 (монолита почвы хлоридно-сульфатного типа засоления)
фильтраты не характеризуются значительным пересыщением по гипсу
(Ёсазо, = 0,88 на Г и П этапах солеотдачи, & сазо, = 0,93 на Ш этапе и 0,78 —
на ГУ); концентрация в них сульфата кальция близка к равновесной,
т.е. к растворимости, предсказываемой термодинамическим уравне-
нием (7).

Степень насыщенности по гипсу водных вытяжек из гипсоносных ПочВ
несколько ниже, чем у почвенных растворов, но все же довольно высока.

Так, для образцов засоленных почв сероземов водные вытяжки в среднем
недосыщены по гипсу на 5—10% (см. рис. 10,в, 150 групп данных) . Высо-
кое содержание сульфата кальция во всех этих растворах связано с боль-
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шими запасами гипса в почвах (не менее 5—8%). В общем случае степень
насыщенности по гипсу водных вытяжек из засоленных почв, очевидно,

зависит от общего количества гипса в почве, размеров и формы кристал-
лов гипса, состава легкорастворимых солей, длительности фильтрации
раствора при приготовлении вытяжки. Влияние первого фактора можно
проследить на следующем простом”примере. Для того чтобы водная вы-
тяжка (1:5) из почвы была насыщена по гипсу, т.е. концентрация Са$О,4
в ней составляла 0,015 моль/л, из 100 г почвы должно раствориться
0,015 моль/л ‹ 0,5 л = 0,0075 моль, или 1 г Са$О, (1,3 г Са$0О, - 2Н,О).
Следовательно, Са$О, должен составлять не менее 1 мас.% . Если гипса
будет меньше, вытяжка не может быть насыщена по отношению к этой
соли. В действительности, как показали расчеты, выполненные на основе
материалов О.А. Грабовской (1961) и данных работы (Быстрицкая, Вол-
кова, 1978), водные вытяжки как из образцов различных солончаков,
так и из подпочвы черноземов обыкновенных приближаются к насыщен-
ности по гипсу при содержании гипса около 3% (рис. 11). Для солонча-
ков связь между ЕЁсаво, И содержанием Са$О, характеризуется следу-
ющими статистическими показателями:

Са5О,, % 0-1 1-3 3 -10 10
Среднее значение $ Са5о, 0,27 0,43 0,98 0,97

Стандарт 0,20 0,30 0,19 ° 0,08
Количество образцов 11 14 8 9

В целом присутствие хлоридов несколько повышает степень насыщен-
ности вытяжек по гипсу. Но насыщение раствора, содержащего хлориды
натрия и магния, требует растворения значительно большего количества
гипса, чем нужно для системы гипс—вода. Таким образом, по-видимому,
и при 3% гипса в почве количества минерала, доступного для извлече-
ния водной вытяжкой, может оказаться недостаточно для того, чтобы
образующийся раствор был насыщенным.

Вычисление произведений активностей представляет собой еще один
способ оценки насыщенности почвенных растворов по малорастворимым
солям и почвенным минералам. Для малорастворимых солей, в частности,
этот способ состоит в вычислении произведений активностей, вхОдяЩИХ
в выражения для термодинамических констант растворимости или в их

следствия, и сравнении получаемых значений с величинами термодинами-
ческих констант. Если получаемые произведения активностей оказываются
достоверно меньшими, чем для водно-солевых систем, то раствор недо-

насыщен, если большими — пересыщен, при отсутствии достоверных раз-
личий — имеет место насыщение.

В качестве примера рассмотрим величины произведений активностей
ионов Са** и $04” для почвенных растворов восьми разрезов серозем-
но-луговых гипсоносных почв и лугово-минеральных солончаков, при-

уроченных к сазово-солончаковому комплексу предгорной равнины в юж-
ной части Голодной степи (Муратова, Маргулис, 1971). Из 100 образцов
были отобраны 78, у которых ионная сила почвенного раствора не пре-
вышала 1,2 моль/кг Н,О. Гистограмма значений произведений актив-
ностей Са?* и $04” показана на рис. 12. В рассматриваемых растворах
произведение активностей ионов кальция и сульфата достаточно хорошо
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соответствует термодинамическому соотношению (7). На уровне довери-
тельной вероятности 0,9 уравнение (7) выполняется с точностью * 15%.
Аналогичные результаты получены по данным О.А. Грабовской (1961)
о составах почвенных растворов хлоридных, сульфатно-хлоридных, хлорид-
но-сульфатных и сульфатных солончаков Южного Таджикистана (35 групп
данных) .

Приняв уравнение (7) за основу, можно рассчитать равновесную кон-
центрацию сульфата кальция в насыщенном по этой соли растворе и полу-
чить в итоге концентрации Са?* и 503° в почвенных растворах гипсоносных
почв по данным о значениях концентраций МNoа’, М32+, СГ , НСОзЗ. Способ
вычисления равновесной концентрации в насыщенном растворе обсуждался
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выше в связи с определением степени насыщенности. Результаты такого
расчета для одного из разрезов сазово-солончакового комплекса отражены

в табл. 12. Как видно из данных таблицы, соотношения МИП и предполо-
жение о выполнении термодинамического уровня (7) обеспечивают
хорошее соответствие между вычисленными величинами и истинными

значениями Сса? + И Сзоі*.

При оценке насыщенности важно, чтобы ошибка нахождения актив-
ностей компонентов, участвующих в проязведении активностей, была
бы невелика. Периодически возникающие дискуссии о степени насыщен-
ности почвенных растворов по кальциту, вероятно, отчасти связаны с не-

верной оценкой активности кальция. В качестве примера можно привести
данные о составе почвенных растворов чернозема обыкновенного, рас-
смотренные в п.2.1 (табл. 8 и 9). Значения произведения активностей
аса?*ан ‚СО, [ан+*, являющегося следствием (22), полученные при вы-
числении аса?* без учета ассоциации Са** с органическими анионами, были
в 2—3,5 раза больше значения 4,4 . 107°, полученного для водно-солевых
систем. Но когда для расчетов использовали непосредственно измерен-
ные величины активности кальция или значения аса?* ‚ вычисленные с уче-

том ассоциации Са?* с органическими анионами, то произведение актив-
ностей составило 4,4 - 107?. 10*%?6; с учетом того, что температура почвы
во время отбора проб была около 20°С, сходимость следует признать
удовлетворительной.
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Другой пример кажущегося пересыщения почвенных растворов по
кальциту дают данные опытов по промывке образцов из гор. В содового
солонца-солончака, куда был внесен гипс (Дараб и др., 1988). Данные
этого опыта и результаты расчетов произведения растворимости кальцита

и Рсо, (По рН и ан ‚со,, согласно (14) ), приведены в табл. 13. Произведе-

ния активностей Са’* и СО$” во всех растворах на 1—2 порядка превос-
ходят значение константы растворимости кальцита 4,9 - 107?. В то же время
рассчитанные (исходя из усредненных составов и рН растворов в колон-
ках) равновесные содержания СО, в газовой фазе оказались близкими
к результатам анализа воздуха в отдельно проведенном модельном опыте —

0,95 и 0,87%.
Для оценки возможного влияния органических анионов, связывающих

Са** в комплексы и тем самым снижающих его активность, на величину
произведения активностей Са?* и СО$” были рассмотрены следующие
предположения: 1) часть разности А* между суммой катионов и Тс|-+
+ 2тво2- отвечает нахождению в растворе неких неидентифицированных

компонентов в анионной форме; в первом приближении, как и в п.2.1,
принято, что содержится либо один анион Х”, либо группа анионов с близ-
кими константами устойчивости комплексов (ионных пар) с имеющимися
катионами; 2) органический анион однозарядный; 3) анион образует
комплексы с Са** и Мр?', причем опять же в первом приближении кон-
станты устойчивости комплексов СаХ* и Ме.Х* приняты равными.

Присутствие Х” приводит, во-первых, к тому, что концентрации НСО$
и СО%” оказываются меньше, чем найденные по разности; во-вторых,
к уменьшению аса?+ за счет комплексообразования. В результате действия
обоих факторов произведение аса?*йсо?!- уменьшается. Расчет по про-

грамме СОМРО$ЗО!Г-5 показал, что для растворов колонок 1-4 действи-
тельно можно подобрать такие концентрации Х” и значения СаХ”, чтобы
аса?*асо2- стало равно К, а вычисленное значение рН растворов, которое
определяется соотношением 4нсо; И 4со2- по (14), соответствовало
измеренному (в пределах точности измерения) . При этом концентрация Х°
ионов во всех случаях составляла примерно 20% от А*. С учетом принятых

в расчете приближений найденное соответствие свидетельствует в пользу
приемлемости рассмотренной гипотезы.

На примере кальцита можно видеть, как математическое моделирование
растворимости может указывать на существование ассоциатов катионов и

органических анионов в поровых растворах почв, богатых органическим
веществом. В последнее время появились сообщения о разработке новых
аналитических методик непосредственного химического определения кон-

центраций органических компонентов почвенных растворов, находящихся
в анионной форме (Понизовский, Валлес, 1988). Их применение, в свою оче-
редь, позволит усовершенствовать математические модели, сделав их более
надежными.

Другой возможный фактор, вносящий неопределенность в проблему
растворимости почвенных карбонатов, — это мнимое пересыщение раст-
воров за счет содержания в них микроколлоидных кристаллов СаСОз,
в результате чего данные аналитического определения концентрации Са?!
оказываются несколько завышенными. Такое явление было ранее описано
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(Нейман, Беликова, 1968), и оно нуждается в разработке методики для
тщательного изучения в почвенных растворах.

Поскольку действие факторов, определяющих активность и концентра-
цию Са?* в почвенных растворах, в значительной мере связано с особеннос-
тями конкретных почв, применяют эффективные константы раствори-
мости, не совпадающие с термодинамическими, но имеющие свойства па-
раметра математической модели, т.е. сохраняющие свое значение в течение
всего времени протекания исследуемого процесса. Такие константы вводи-
ли, например, для фосфатов (Наг{ег, ЕРоз{ег, 1976) и карбонатов (Спозито,
1984; Дараб и др., 1988).

Диаграммы активности и диаграммы растворимости. Оценку насыщен-
ности по величине произведения активности можно проиллюстрировать с

использованием так называемых диаграмм активностей. Удобно использо-
вать в качестве вспомогательных переменных, с одной стороны, логарифмы

отношений активностей вида 13(аМе/аЁ‚М°) и, с другой — логарифмы ве-
личин активностей тех кислот, анионы которых присутствуют в твердой
солевой фазе. Такими переменными являются: Р, = 1Ва д13* + ЗрН, Р, =
= 1ва са?* + 2рН, Р; = Тва ма?* + 2рН, Р, = 16 а ма + рН и т.д., а также Л, =
= ан 510,› No = а н,со, › з = а н,50, и т.д. Общая формула вы-
ражения, которое нужно вычислить для оценки насыщенности раствора

для многих минералов, встречающихся в почвах, имеет вид

мк, МА 'Е, = х Р‚.]'Рі + 3 У‚;'А]' — 16 К (28)
/=1 /=1

Здесь Мк — количество видов катионов, образующихся при растворении
минерала; Мд — количество кислотных остатков, поступающих в раствор;
и‚’„‚,- И и';‚‚— — коэффициенты, зависящие только от состава минерала (табл.
14); К, — термодинамическая константа (не обязательно совпадающая с
произведением растворимости!).

Уравнение Е, = ( задает поверхность насыщения. Обычно диаграммы
активностей изображают в плоскости двух вспомогательных переменных, и
пересечение этой плоскости с поверхностью насыщения представляет собой
линию насыщения. Левее и ниже ее располагается область недонасыщен-
ности (Е, < 0) , правее и выше — область пересыщения (Е, > 0).

Примеры диаграммы активностей представлены на рис. 13. При построе-
нии для карбоната кальция (рис. 13, а) использовались значения актив-
ности угольной кислоты в растворе, которые можно вычислить согласно
первому из уравнений (22); ан,со, = 0.0338 Рсо, . Точки, изображающие
составы — дренажных вод, находятся в области пересыщения, что можно
объяснить кинетикой установления равновесия осаждения СаСО),. Если это
равновесие заведомо достигнуто, точки располагаются в непосредственной
близости от линии насыщения. По сульфату кальция те же дренажные воды
недонасыщены или насыщены (рис. 13, 6). На рис. 13, в представлены
линии насыщения чистых алюмосиликатов (ВппКтал, 1982). Можно ви-
деть, что чем хуже окристаллизованы эти соединения, тем больше область
недонасыщенности и тем шире область существования каолинита. Линии,
проходящие в области пересыщения по гиббситу, кварцу, каолиниту, со-
ответствуют метастабильным фазам. Состояния, отвечающие метастабиль-



19 ард2* *2рИ 19 аод2+ + 2рН

# - а 140 |- й
%

3 - /
` ‘.!3 72,4 -- .

2 от
°

И ПОННННЯ ООО оООО '
_‘5‚0 _#‚5 -9‚0 '‹7‚5 _17‚0 19 ЦН2803 /2;0 /2)5 19 анфщ

19 адз+ + 7 рн 1 ад + ор

— * — —

\ 9
# - \ Г

9 \
й / х 7

М х` | \
7 Г Ъ @| Х ”

| _ 5

6 516
2 ! ! | - ! ` :
-6 -5 -4& -5 —-2 -6 -6 -# -4 72

іу ЦЩЗЮц 19 аНцЗіОц
Рис, 13, Диаграммы активностей для оценки степени насыщенности почвенных раство-
ров и других природных вод по солям минеральных кислот

а — насышщенность по карбонату кальция: 1 — линия насыщения, 2 — дренажные
воды (УаЦез, 1988), 3 — растворы; 6 — насыщенность по гипсу: 4 — линия насыще-
ния; 6в иг — насыщенность по силикатам: 5—12 — линии насыщения: 5 — кварц, 6 —
аморфные силикаты, 7 — гиббсит, & — аморфный гидроксид азлюминия, 9 — каолинит,
10 — плохо окристаллизованный каолинит, 11 — Са-монтмориллонит при @ са2* + 2рН =

= аМБ 2+ + 2рН, равных 10, 12 — то же, равных 8

ным фазам, могут реализовываться при условии, что скорости формирова-
ния стабильных фаз существенно меньше скоростей образования, трансфор-
мации и растворения метастабильных фаз. Рис. 13, г дает пример расположе-
ния линий насыщения для монтмориллонита, на которые, согласно табл. 14,
влияют активности других ионов в растворе: Са”* , Мв”? и др. Это иллюст-
рируется двумя проведенными параллельными линиями — // и 12, соот-
ветствующими двум разным уровням активности Са?? и Ма?' по отноше-
нию к активности Н’. С увеличением соотношения активностей Са?? и
Н’ (Ме?* и Н’) область устойчивого существования каолинита сужается
и при достаточно высоких рН исчезает совсем.

Наряду с диаграммами активностей используют и диаграммы раствори-
мости, при построении которых линии насыщения изображают в перемен-
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ных 1вт—-рН (т — концентрация изучаемого элемента или иона) . Оба вида
диаграмм оказываются весьма полезными для оценки возможных концент-

раций ионов в почвенных растворах и выявления процессов, лимитирую-
щих эти концентрации (Тлпазау, 1979). Так, с использованием диаграмм
растворимости в модификации Л.А. Воробьевой исследованы процессы,
определяющие содержание фосфат-ионов в почвенных растворах, и объяс-
нено возрастание доступности фосфора растениям при известковании почв,
а также потребление растениями фосфора из гидроксилапатита и фторапа-
тита. Показано, в частности, что в кислых дренажных водах концентрация
фосфора ограничена растворимостью фосфата алюминия, а в нейтральных
и слабощелочных — осаждением фосфатов кальция (Воробьева и др., 1982;
Новых, 1984). Аналогичное исследование, проведенное недавно для фто-
рид-иона (Е1газВ141, Глпазау, 1985), показало, что в сильнокислых почвах
концентрация этого аниона может контролироваться осаждением АТЕЗ, в
слабокислых — флюорита, а в нейтральных и щелочных — фторфлогопита.
В этом же направлении выполняются исследования и для катионов. Так,
анализ диаграмм растворимости показал, что уровень содержания Ре?*
в почвенно-грунтовых водах контролируется преимущественно осажде-

нием Рез (ОН) в (Воробьева, Рудакова, 1980). Из рассмотрения диаграмм
активности было получено, что концентрация кальция в почвенных раство-
рах некоторых почв определяется растворимостью не кальцита, а анортита

(5чагех , КБоадес, 1982).
Надежность результатов, получаемых с помощью диаграмм активности и

растворимости, зависит от: 1) знания истинного положения линий насыще-
ния и 2) возможности правильно нанести изображающие точки. Трудности
с определением положения линии насыщения характерны для минералов

переменного состава. Возникает неопределенность не только в наклоне
линии, задаваемом составом минерала, но и в величине константы равнове-

сия, управляющей сдвигом линии по вертикали. Друби с коллегами, к при-
меру, указывают 24 вида монтмориллонитов, каждый из которых имеет
свою константу устойчивости (ОгоиЫ1 е а1., 1976).

Чтобы правильно нанести на диаграмму активностей точки, изображаю-
щие равновесные состояния, нужно располагать моделью для вычисления

активностей ионов. В связи с этим значительный интерес представляют ра-
боты по учету влияния ассоциации А1?* в органическими анионами (Уоипв,
Васйе, 1985) и образования алюмополимерных комплексов на активность
АР*.

Каждая диаграмма активностей представляет собой сечение плос-
костью сложного выпуклого многогранника в пространстве переменных

©О = Р, ® ; (7= ГМк, /= 1Мд). Когда присутствует много разных твердых
фаз (а именно такая ситуация характерна для почв), графические модели
могут оказываться недостаточными. В этом случае проще использовать
программы для ЭВМ, специально составленные для расчета положения то-
чек, изображающих составы растворов, в пространстве © и оценки их по-
ложения относительно гиперплоскостей насыщения.

Модели равновесных распределений. Многие задачи, связанные с раство-
римостью малорастворимых солей и минералов в почвах, могут быть ре-
шены в следующей постановке. Пусть известны полные массы компонен-
тов, способных находиться как в растворе, так и в составе твердых солевых
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и минеральных фаз. Как распределятся эти компоненты между жидкой фа-
зой и осадком, состоящим из смеси твердых фаз? или: какие твердые фазы
и в каких количествах будут в осадке? Эта постановка кажется слегка
искусственной, но на самом деле именно она и позволяет оценивать направ-
ление химических изменений, происходящих в почве. Действительно, когда
проанализирован исходный химический состав фаз почвы и известны изме-
нения, вызванные, например, внесением минералов (гипс, кальцит, фосфа-
ты, дробленые горные породы и др.) или изменением состава жидкой фазы
(полное или частичное замещение почвенного раствора другим — промыв-
ной, поливной или грунтовой водой, осадками и др., упаривание) , стано-
вятся известными именно полные массы компонентов. И их нужно расчет-
ным путем распределить между возможными фазами.

Здесь, однако, нужно иметь в виду, что почва — открытая химическая
система, и при установлении равновесий не для всех компонентов могут
сохраняться полная масса и состав. Компоненты, для которых сохраняется
полная масса, в гидрологии называют консервативными, а в геохимии —

инертными (Коржинский, 1957). Для таких компонентов факторами сос-
тояния системы являются именно их полные массы — экстенсивные пара-

метры. Другой класс компонентов — неконсервативные или вполне под-
вижные, для них факторами состояния системы являются интенсивные па-
раметры (химические потенциалы, активности или концентрации в одной
из фаз). Переход из неравновесного состояния в равновесное происходит
при постоянстве факторов равновесия: масс инертных компонентов и за-
данных интенсивных параметров вполне подвижных компонент при воз-

можном изменении химических потенциалов инертных компонентов и масс

вполне подвижных компонентов (Карпов, 1981).
Эта терминология может использоваться при термодинамических рас-

смотрениях с учетом того, что под компонентом подразумевается как ве-
щество определенного химического состава (зависимый компонент), так
и неделимая структурная единица — обычно химический элемент (неза-
висимый компонент). В почвах вполне подвижными можно считать компо-
ненты атмосферы: СО,, No, ‚ О, и т.д. Инертными компонентами будут Са,
Ме, No, Ре, А1... (Карпов, Шоба, 1986).

В модель для расчета равновесного распределения компонентов между
возможными фазами должны входить уравнения сохранения массы инерт-
ных компонентов :

М
Х иут; = Т, (29)
7=1

где Т; — полная масса 7-го независимого компонента в системе (моль/кг
раствора); иу — количество молей 1-го независимого компонента в моле
/ -го компонента; т; — содержание /-го зависимого компонента, 1 = 1/.
Далее в модели, вообще говоря, должно присутствовать условие электро-
нейтральности (в некоторых случаях оно может быть и излишним) . Долж-
ны быть подмодели для вычисления активностей всех зависимых компо-
нентов. Если для почвенных растворов могут быть использованы модели
п. 2.1, то для зависимых компонентов в твердых фазах должны приме-
няться специальные эмпирические модели, выражающие зависимости иско-
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мых активностей от соотношения соответствующих мольных долей в твер-
дых минеральных растворах (Саксена, 1975).

Система уравнений модели равновесного распределения замыкается со-
отношениями, задающими химические реакции, протекающие в системе.

Для этого на сегодня применяются два основных подхода.
Первый из них заключается в непосредственном использовании стехио-

метрических уравнений реакций растворения—осаждения, т.е. включении в
модель неравенств вида Е, < 0,; = 1,/No, , где К, по (28) соответствует
одной из твердых фаз, а также неравенств т 2 0. Эта система неравенств
дополняется системой уравнений, управляющих содержанием вполне под-

вижных компонентов во всех фазах. Например, для карбонатно-водород-
ной системы, включающей такие вполне подвижные зависимые компонен-

ты, как СОзЗ ‚ НСО;, Н, СОз, ОН` и Н’, соответствующей системой уравне-
ний будет (14) с добавлением уравнения диссоциации воды ан*аон- =
= К, . Примеры применения этого подхода к составлению модели равно-
весий можно найти в работах (Теоретические основы..., 1983; Платонова,
Пачепский, 1988 6; МаКауата, 1969; ОтоиБ1 е? а!., 1976) . Получаемые сис-
темы уравнений и неравенств в некоторых случаях могут быть решены
методом подстановок, когда число неизвестных сокращается, но возникают

одноили два сложных нелинейных уравнения. Возможности этого метода
хорошо продемонстрированы в работе (Теоретические основы..., 1982).
Для анализа сложных многокомпонентных систем метод подстановок
практически неприменим и используются специально разработанные прог-
раммы для ЭВМ (Шваров, 1976; Мироненко и др., 1981, 6; ОгоиБ1 е! а|.,
1976).

Второй подход к замыканию модели равновесного распределения осно-
ван на использовании выражения для свободной энергии Гиббса в виде

No М Й)
С = _218]11]' + КТ_21 п‚-1п

/= 7=

М
,, + КТ}З‹і П; 11’1’7‚'‚ (30)

где &; — изобарно-изотермический потенциал моля компонента ] при за-
данных температуре и давлении; И; — количество молей компонента / в

системе; 3Уп, — сумма всех л; в той фазе, к которой относится й; ; ”);
коэффициент активности. В работе (Карпов, Шоба, 1986) предложено для
открытых систем находить равновесное распределение компонентов между

фазами путем минимизации ”'потенциала Коржинского”:Ск = С - Х ти,,
1=1

где л; — количество молей вполне подвижных компонентов, (, — их хими-
ческие потенциалы, No' — число фаз. Минимизация выполняется при выпол-
нении условий сохранения массы инертных компонентов (29) и условии
т # 0. Авторы привели интересный пример расчета гидролиза гранодиори-
та дождевой водой в качестве модели стадийной трансформации породы в
процессе почвообразования. Рассматривая систему, открытую по СО, и
закрытую по О, , они могли наблюдать появление гётита и гиббсита, затем
к твердым фазам добавились иллит и каолинит, а позже хлорит.Смена окис-
лительных условий на восстановительные привела к появлению в составе
твердых фаз кремнезема и марказита. Состав иллитов постоянно трансфор-
мировался и в окислительных условиях содержание К* и Ре** уменьша-
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лось, а в восстановительных — росло. Найденной в модельных расчетах пос-
ледовательности выветривания удалось поставить в соответствие данные о

минералогическом составе почв разного генезиса.

Оба описанных подхода при реализации их на ЭВМ требуют значительных
затрат вычислительных ресурсов. Типы возникающих вычислительных 3за-
дач различны — решение систем нелинейных уравнений в первом случае и
задача выпуклого программирования — во втором. Опыт показывает, что
в обоих случаях часто приходится иметь дело с плохо обусловленными сис-
темами линейных уравнений, что заставляет искать специфические приемы.
Второй подход, вероятно, обладает болышей общностью, но для решения
конкретных задач более эффективным может быть первый.

Обсуждаемые модели равновесных распределений воспроизводят не
фактическую последовательность составов раствора и твердых солевых и
минеральных фаз, а последовательность равновесных состояний, к которым
стремится почвенная химическая система в процессе смены факторов ее
состояния. Причем истинный непрерывный — процесс смены факторов
состояния заменяется дискретным: за каждой сменой суммарных масс
элементов или атмосферных условий следует установление нового равно-
весия. В литературе можно встретить два подхода к выбору смены факто-
ров состояния и расчету равновесий. Один из них типичен для случаев ‚ ког-
да имитируется промывка или упаривание растворов. Тогда после каждого
дискретного акта замещения раствора новым или уменьшения его объема
происходит расчет равновесий со всеми твердыми фазами. Хороший пример
применения этого подхода дает работа Элпринс (Е1ргшпсе, 1986).

Другой подход типичен для расчетов задач выветривания в закрытых по
массе инертных компонентов системах и состоит в использовании принци-

па частичного равновесия. Согласно этому принципу (Не!везоп, 1969) , раст-
воряющаяся порода, являющаяся поставщиком вещества в раствор, никог-

да не приходит в равновесие с раствором, но вторичные минералы, кото-

рые образуются в результате поступления вещества в раствор, находятся
в равновесии с жидкой фазой. Например, в описанном выше примере гидро-
лиза гранодиорита сама исходная порода постоянно растворялась, а обра-
зующиеся твердые фазы минералов (гётит, гиббсит и др.) после каждого
акта растворения приводились в равновесие с раствором. При таком подхо-
де к расчету удобно полагать, что относительная скорость растворения ми-
нералов, входящих в породу, пропорциональна их содержанию.

Хотя с использованием моделей равновесного распределения при раство-
рении—осаждении получен ряд интересных результатов, касающихся изме-

нений свойствВ и состава почв, необходимо отметить, что для более полного
описания этих изменений необходимо включать в рассмотрение ионообмен-
ные и сорбционные процессы, которым посвящены последующие разделы.

2.4. Модели ионообменных равновесий

Роль ионного обмена в формировании и функционировании почвы как
природного тела исключительно велика. Все без исключения свойства почв
прямо или косвенно определяются составом обменных катионов и их спо-

собностью переходить в почвенный раствор. Это относится и к одному из
важнейших свойств почв — их плодородию. Практически все приемы управ-
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ления плодородием почв оказывают заметное влияние на ионообменные
свойства, а иногда сводятся к непосредственному воздействию на состав
и свойства ионообменной фазы почв. Проблемы деградации почв и их 0х-
раны от загрязнений не могут быть рассмотрены и поняты без учета ионо-
обменных процессов.

Теоретическое и практическое значение ионообменных свойств Ппочв
обусловливает постоянное расширение экспериментальных исследований
этих свойств. История целенаправленного изучения ионного обмена в поч-
вах насчитывает около 60 лет. Пионерные исследования в этой области
выполнены Ппредставителями отечественной школы физико-химических
исследований почв (К.К. Гедройц, Е.Н. Антипов-Каратаев, И.И. Гунар,
Н.И. Горбунов, С.С. Ярусов).

В настоящее время исследована применимость к почвенным химиче-
ским системам множества теоретических уравнений ионного обмена,
базирующихся на: а) термодинамических соотношениях для однородных
обменников, 6) предположении о приложимости закона действующих
масс, в) теории Доннановского равновесия, г) теории двойного электриче-
ского слоя, д) модели ионных пар. Анализ результатов применения пере-
численных теоретических подходов Ппозволяет заключить, что каждое

из предложенных уравнений (при постоянных значениях входящих в него
коэффициентов) оказывается применимым лишь в ограниченном диапазо-
не изменения концентраций компонентов в жидкой и ионообменной фазах.
Причинами этого, по Д.С. Орлову (1980), являются участие в реакциях
обмена большого набора функциональных групп и взаимное влияние
близко расположенных адсорбционных центров.

Математическое моделирование ионного обмена в почвах развивается
в основном в трех направлениях. Одно из них связано с изучением обмен-
ных взаимодействий для отдельных компонентов ионнообменной фазы.
Такие работы либо относятся к физико-химическим исследованиям на
уровне элементарных почвенных частиц, либо предполагается, что сорб-
ционные свойства ионообменной фазы в целом можно предсказать по свой-
ствам ее компонентов (например, при доминировании одного из компо-
нентов). Другое направление математического моделирования связано
с получением эмпирических и полуэмпирических уравнений, описываю-
щих ионный обмен в широком диапазоне применения состава -фаз для
почвы в целом. Это характерно для исследований агрегатного и горизон-
тного уровней организации почвы. Наконец, третье направление сос-

редоточено на получении зависимостей характеристик катионообменных
свойств почв от доступных и распространенных показателей их свойств.

Рассмотрим вначале некоторые термодинамические модели обмена
на однородных компонентах твердой фазы. Ограничимся обменом катио-
НОВ.

При исследовании катионного обмена в почвах применяют два вари-
анта записи реакции обмена пары катионов А и В:

2вА(П), в 2А ВВ @ ва В(П), в ЖавА ТА (31)
И

_ —
А1/2АП+ — В`°В ‹381/381Т + — А“А. (32)

2В 2А
5. Зак. 129 65



Здесь П— отрицательно заряженная частица ионообменной фазы, ком-
пенсирующая нехватку одного электрона у обменного катиона (”одноза-
рядный анион почвенного поглощающего комплекса”). Эта постановка
соответствует принятым в теории ионного обмена понятиям об обменни-
ках как о сетчатых полиэлектролитах и о соединениях ”’катион—обменное
место” как о резинатах (Кокотов, 1986; Солдатов, Бычкова, 1988).

Уравнению (31), которое связывают с именами А. Вэнслоу и Б.П. Никс-
льского, соответствует выражение для термодинамической константы
обмена

1/2А 1 1Кв_л = @&*Вал — )/(@л ВАа Й*В), (33)
Уравнение (31) предлагают считать следствием ”гипотезы Гапона” ($роз1-
10, 1977); ему соответствует выражение для термодинамической констан-
ты обмена

— 1/2 А
' _ ( _“В @А —„()

Активности обменных катионов ад иар определяют либо по формулам

@д = Фа Тд, ав = ФвУ в. (35)
либо в виде

@ = фд Мл, ав = ФвМв. (36)

Здесь Уд и Ур — эквивалентные доли обменных катионов, т.е. их доли
в суммарном заряде обменных катионов; Мд и Ма — их мольные доли;
фФд и ув — коэффициенты активности при использовании эквивалентных
долей, а уд и уа — мольных.

Из (33) и (35) следует выражение для коэффициента селективности
обмена в форме Гэйнса-Томаса:

Кв-л = Кв-л (9А *^ /рв * В) = (Ув/ав)\*В - (ад/Уд)!!?А, (37)

а из (34) и (35) — в форме Гапона:

Кв-л = Ка_л (а /ов) = (Ув/Уд) - (ад А/ар * В). (38)

Как показывают приведенные формулы, коэффициенты селективности
обмена, или коэффициенты избирательности обмена, могут быть вычис-
лены непосредственно по экспериментальным данным о катионообмен-
ных равновесиях.

Коэффициенты активности обменных катионов при бинарном обме-
не несложно вычислить, если известна зависимость Кв_д от Удво всем
диапазоне изменения Уд — от 0 до 1. Для этого привлекаются следствие

(37)
йокв_д = Йра * А — прв * В (39)
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и уравнение Гиббса-Дюгема

Удат(У др )!/*А + Уват(У вув)!!*В = 0. (40)

Такой вид (40) соответствует предположению, что в ионнообменной фазе
находятся только сольватированные обменные ионы и нет молекул раст-
ворителя. В силу того что У д + Ув = 1, имеем

Удатрд ВА + Уватря # В = (1/гд — Мгв)йУ в. (41)

Из системы уравнений (39) и (41) с двумя неизвестными (Фпур 1А и
апр *В) можно получить выражение для любого из них. После интегри-
рования находим

12 1 1 У
1ШРА А=Ув — — +1Ц]СВ—-А — ]’81П]СВ_АЫУВ;

2А 2В 0

12 1 1
111(,0 В_—(]‚—Ув) — о— +1П’СВ д | Т _[ 11'1](3 АаУВ (42)

ЗА 2В

Из этих формул легко получить зависимости уд И фр от М. Примеры
вычисления и обсуждения коэффициентов активности обменных катионов
можно найти в работах (Филэп, Харгитаи, 1977; Шаймухаметов и др.,
1986).

Возможность нахождения коэффициентов активности обменных катио-
нов в бинарных системах позволяет поставить следующие три вопроса:
как использовать информацию о бинарном обмене для расчета равновесий
поликатионного обмена? как учесть возможное присутствие в катионооб-
менной фазе молекул воды? как получить полуэмпирическую формулу
с небольшим числом параметров, способную описать изменение коэффици-
ента селективности в широком диапазоне изменения Ув? Рассмотрим
их поочередно.

Для прогнозирования поликатионных равновесий обмена по двухкатион-
ным предложено множество способов (Солдатов, Бычкова, 1988). Все
они по сути эмпирические. Здесь мы представим один из них, применяв-
шийся в исследованиях катионного обмена на монтмориллоните (Е1рг!п-
се е{ а!., 1980; С, $розмо, 1981). Этот метод известен под названием
метода Маргулиса (Коган, 1968). Применяется прием, обычный при пост-
роении эмпирических формул для коэффициентов активностей компонен-
тов во многокомпонентных системах, — зависимость коэффициента актив-
ности от безразмерных соотношений содержаний ионов (мольных долей

М{{= 1, М)) заменяется ее разложением в ряд Маклорена (ср. материалы
п.2.1 для коэффициентов активности солей). В данном случае зависимость
у = Е(М,, М› „..., М;_1, М, + л„...‚ Мм) представляется в виде ряда:

1пу; = а©® + х ЬФмМ, +2 3 СМ М, +. (43)
]: 1 ] 1к=1
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В силу уравнения Гиббса—-Дюгема а® = Ои Ь}і) = 0. Ограничиваясь разложе-
нием до третьего члена, получают кубическое приближение (так называе-
мая субрегулярная модель) :

М
\пу; = _2 2 аОМ +}‘21 ](2 ‚ ,2 аМММ (44)

]: = = = =

Мы рассмотрим случай трехкатионного обмена. Общее число коэффи-
циентов — 36, но, как известно (Солдатов, Бычкова, 1988), все они выра-
жаются через шесть величин А,;, каждая из которых представляет собой
логарифм коэффи ента активности иона / в бинарной системе 1-) при
М, = 0; Ал 1щр с‚}) + д‚% Соответствующие формулы для перехода от
А‚‚ кс; ‚Ё') и ак (О° имеют вид

с‚(‚с) = О при г = ] или 1 = К;

‘1‚(;‹)1 О при 7 = / или 1 = 1, или ] Е К;

о)) = 2Ад-Ау )) =2(Ач — Ад);
о = —- ( + к) — — (Ау + А — (а * Мр (45)
а3 = З(Ау- Ау) + (Ахк — Акр + (Ак ——Ат')-

Например, при / = 1 имеем

уу = СМ + ОМ М, + с м3 + а, ООМ3 +а\\), ММ + 3(;›,12)М2МЁ +
+аз3У/МЗ

и коэффициенты с а41 равны

с{3) = 2А, 1 -Аа ; с —“"‘(А31—А21)— """'“(Аш + А1з) — _"(А2з +Аз)}

с = 2Аза — А1а ; @393 = 2 (А,з —Аз1);

а333 = З(А, › -А, 1) + (А:з-Аз1) + (Азз —Азэ);

а(\) = З(А,з — Аза) + (Ауз — Аэ1) + (Азз — Аэз);

дз(%% = 2(А, з—Аз1).
Вепичины коэффициентов А,; определяются по данным о зависимостях

@, Фз и уз от мольных доль противоионов при бинарном обмене, задавае-
мым формулой (44). Например, по данным об обмене 1—2 находим А1› =
— Ш‘Р“М‚ = 1 И А,: = 1П‹Р2‚\М‚ = 1. Следует, однако, иметь в виду, что ни вёе-
личина А1, ни величина А, , не могут быть найдены непосредственно по
данным измерений, так как нельзя провесли измерения Кв_ д При М› =
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= 1 или М, = 1. Поэтому применяют искусственные приемы. Можно, в
частности, воспользоваться тем, что в силу (44), (45) при бинарном об-

,
мене 1-2 для у1 имеем

1пу1 /М = 2А, , —А › + 2(А, › -А, 1 )М).. (46)

Располагая таблицей значений у( „при М, = М› „($ = 1,2,...,), полученной
по данным экспериментов согласно (42), можем построить линейную
регрессию 1пу1/М} на М› вида 1пу1/М2 =Бо + Б,М, и после этого определить
А› = Бо + В, , Аз 1 = Бо + Ь, /2. Аналогично находим пары Аз, и А)з, Аэз и
Азэ. Этот прием позволяет не только решить задачу вычисления А1› и А1,
но и определить, подходит ли вообще субрегулярная модель для описания
рассматриваемых экспериментальных данных. Если по критериям п. 1.4
линейная модель (46) не адекватна, то субрегулярную модель применять
нельзя. Для обмена NoН4—Са? *—Га3* на монтмориллоните эта модель, по
данным Элпринс с соавт. (Е1рипсе еф а!., 1980), дала хорошие результаты.

Перейдем теперь к вопросу о влиянии присутствия молекул растворите-
ля в ионообменной фазе на величины коэффициентов активности и селек-
тивности. Обозначив л,, количество молей воды на один эквивалент обмен-
ника, запишем уравнение Гиббса-Дюгема

Удат(Удуд)!/*А + Уват(У вев)!'? В+ ппа = 0.

С учетом (39) найдем

1пКв _ да в + п па , = сі[Увіп/‹В_А‹!-(—і— — —З—)УВ——Ш‹рА“"А]. (47)
2А 2В

Как заметили Лодлу и Томас (Гаи4еюи'1, Тбота$, 1965), из того, что в
левой части этого равенства стоит полный дифференциал, следует, что

(д...]СВ—А)/д]Пди›)УВ - (дпш/дУВ)іпа...'
Рассмотрим случай, когда количество молекул воды в ионообменной фа-

зе растет с увеличением У в. Тогда дл „/дУ в > 0, значит, и дшё _ д/д1а, >
> 0. Поскольку а,, убывает с ростом ионной силы раствора (см. п. 2.2), то
и ЮКв- лд будет убывать с ростом ионной силы. Именно такая ситуация
имеет место, например, при обмене Са—Ма на бентоните в опытах Дараб
и Редли (ОагаЪ, Кефу, 1967) ‚ результаты которых показаны на рис. 14. Сни-
жение Кв_д При увеличении /Ги постоянном Ума — обычная ситуация для
черноземов при обмене No-Са (см. п.2.5).

Исходя из равенства (47) , можно по экспериментальным данным рассчи-
тать коэффициент селективности обмена как функцию Увиа,. Для этого
(47) нужно интегрировать от стандартного состояния Ув = 0, а,, = 1 (бес-
конечное разбавление) до текущего состояния (Ув, а,‚). Интегрирование
ведется по контуру: сначала по отрезку [ау,, 1] при Ув = 0, а затем по
отрезку [0, Ув] при а,, = сопз!. В результате находим

1/г 1 1 Ув
1пурд '° = Ув| { — — — + 1шбв-д | + Л ЮВА (Ув, а„)а У в —

ЗА 2В 0

ауу УВ
— 1}- п,(О, ау КЙпа , — 0! п„(Ув, ам )аУ в (48)
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Данные опытов (см. п.2.5) показывают, что зависимость Кв д от ИОоННОой
силы растворов имеет место далеко не всегда, и усложнения, обусловлен-
ные учетом зависимости Кв_ д от а,,, могут оказаться излишними.

Остановимся еще на получении полуэмпирических формул с небольшим
числом параметров для представления экспериментальных данных о зави-

симости коэффициента селективности обмена от соотношения обменных
катионов. Наиболее известная серия математических моделей для этой цели
была разработана на основе термодинамических представлений теории сме-
сей (Мапзе0м, 1932; Кизбпатоог!Ъу, Оуегз!гее?, 1949; Рау15, 1950;
Нагтзеп, 1977). Модели основаны на предположении, что на поверхности,
на которой происходит обмен, в узлах правильной решетки располагаются
обменные места — адсорбционные центры. Решетка может быть двухмер-
ной — скажем, поверхность глинистых минералов с изоморфным замещени-
ем 51 на А|, или трехмерной, что характерно для органического вещества

почвы (Гамаюнов, 1985). Все обменные места считаются одинаковыми, и

К Са-МNo

У4г / Рис. 14. Зависимость коэффициента
селективности обмена (Кса-МNo) На
бентоните от эквивалентной Ддоли

00% - натрия Уща В Ссуммарном заряде
обменных катионов и ионной сИиЛлЫ
раствора (Г)

008 |- 1 — 1 = 0,0025; 2 — 1 = 0,015;
3 — 1 = 0,0075; 4 — 1 = 0,02 моль/л

005 |-

0‚02 } | ! }

0 041 42 48 4% 05

каждое из них занято одновалентным ионом или одним ”фрагментом”мно-
говалентного иона, несущим одну единицу валентности (один заряд) . Пред-
полагается, что количество обменных мест, занимаемых — ионом, зависит
только от его заряда, но не от радиуса иона.

Модели учитывают взаимодействие ионов. Считается, что ионы Могут
взаимодействовать, если у них есть ’фрагменты”, занимающие соседние
обменные места (одновалентный ион является своим фрагментом). Сред-
нее количество соседних мест для каждого обменного места далее обозна-
чено пу. Если заряд иона 2 д и фрагменты этого иона занимают [2 4| обмен-
ных мест, то количество мест, соседних с местами, занятыми фрагмен-
тами иона А, равно п„й д, где йд = (1-2/пд ) д + 2/пл -

Когда всем вариантам размещения ионов на решетке соответствует
одна и та же потенциальная энергия взаимодействия ионов, статистический
вес всех конфигураций одинаков и размещение ионов полностью случай-
но. Если же разные конфигурации размещений отличаются по величинам
потенциальной энергии взаимодействия ионов, то статистический вес бу-
дет определяться именно величиной энергии. В описываемых решеточных
моделях предполагается, что общая потенциальная энергия межионных
взаимодействий представляет собой сумму членов, каждый из которых оп-
ределяется парой соседних мест, занятых фрагментом иона А и фрагментом
иона В. Акт смешивания состоит в том, что из пары соседних мест, занятых
фрагментами иона А, и пары мест, занятых фрагментами иона В, получают-
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ся две пары соседних мест, в каждую из которых входит фрагмент А и
фрагмент В. Каждый акт смешивания увеличивает энергию системы на веё-

личину е , где ем = ёвд — Ъ (едл * евв). Такой акт смешивания допусти-
мо рассматривать как химическую реакцию между молекулами, и соответ-

ствующее этой реакции термодинамическое уравнение равновесия будет

пАв = 4плапввехр[-2е, /(КТ)], (49)
если в качестве аналогов активностей рассматривать количество пар сосед-

них мест, занятых фрагментами А и А(пдл) В и В(пвв)и АиВ(лпдв).
При рассмотрении на решетке смеси только_двух катионов, удобно вве-

сти ”уточненные” мольные доли по формулам М д =й дд ((ЯдМда + й в\ в ),
Мв=!-Мла, где Мд, Мв — количество ионов А и В. С учетом того, что по
определению величины Й имеем лдд = Й дМд-Пдв И Ивв = й вМв—Плдв, ИЗ
(49) следует, что

плв = 2(йд Ма +йвМв)М аМ в/( + 1).

Здесь величина / = /(М а-М )° + 4М ,М вехр[2ет /(КТ)]
Статистические вычисления теории смесей (СирвепЬешт, 1944) показы-

вают, что активности обменных катионов в рассматриваемой системе:

т [’+ЙА“МВ "”:АЁ 1+йв-—й‚4]п”п‘4/2 (50)
«4 уаа+) | ° ЯОВ( хза+) | °

Тогда приведенный коэффициент селективности Кв_ д, равный отношению
рАРЕА |ра'? В, может быть найден по формулам

1-ё+т 1 пп’!А/(иА)/( #—1 +7
—. — хКа_л = Ка_ А/Кв_л = —В -А ВА/ВА (1+Ё+77 1—Ув 1+Ё+77

| \"7"в/@2в)
х — ; 51у / (51)

_ _Увйв?А ‚ — /псв@ е = :Ера пе МОО 465 =екр ен 6Т)

Согласно этим формулам, приведенный коэффициент селективности при
фиксированных значениях 2 д И 2в, является функцией от Удв, зависящей

‘ от двух безразмерных параметров — лу и . При лу = 2 описанная модель
совпадает с моделью Вэнслоу (Уапзе1юм, 1932); при п„=4 и п„ = 6 с мо-
делями Дэйвиса (Оам!$, 1950) и Кришнамурти—Оверстрита (Кгт15бпатоог-
{Пу, Оуметз{гее{, 1949); при лд = 8 — с моделью Льюиса-Томаса (Тем1$,
ТбВотаз, 1963). Для собственно — коэффициента селективности получается
трехпараметрическая формула.

Зависимости Кв_д от Ув при 2 д = 2, 2в = 1 и различных лу и $ представ-
лены на рис. 15. Из рисунка видно, что когда е <О (т.е. при смешении
уменьшается энергия), коэффициент селективности обмена двухзарядно-
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Рис. 15. Зависимости приведенного коэффициента селективности обмена двухзаряд-
ного катиона А на однозарядный катион В от эквивалентной доли В (Ув) в суммар-
ном заряде обменных катионов

Количество соседних обменных мест равно 2 (а) и 6 (6). Значения параметра
$: 1 — 1,0; 2 — 1,5; 3 — 2,0; 4 — 4,0; 5 — 0,8; 6 — 0,6; 7 — 0,4; 8 — 0,25

го катиона на однозарядный убывает с ростом его содержания. Если же
при смешении энергия возрастает — наоборот, есть рост коэффициента
селективности обмена А на В с ростом Ув. Чем больше соседей у обменно-
го места (чем больше л), тем меньше зависимость коэффициента селек-
тивности от Ув. Чем больше по абсолютной величине энергия смешения,
тем зависимость Кв_ д От У сильнее.

Другой подход к получению формул, описывающих непостоянство коэф-
фициента селективности обмена на однородных компонентах ионообмен-
ной фазы, связан с представлениями об участии в обмене не только ионов
металлов, но и их комплексов. В литературе можно найти упоминания о
том, что катион может принимать участие в обмене в составе комплекса
с нейтральным лигандом, в составе соединений с отрицательно заряжен-
ными лигандами, а также в виде продукта гидролиза — комплекса с гидрок-

силом при обязательном параллельном участии в обмене ионов водорода,
возникающих при гидролизе (Нагтбзеп, 1982). Мы рассмотрим примеры
для двухзарядного катиона А?* при его обмене на В**.

При образовании соединения А/,** с нейтральным лигандом /° и его
участии в обмене согласно уравнениям ВП, +А?* 2 АП, + В?*, А[”* 2 А +
+ , ВТЁ + А[?* Ф. А[‚'ЁЪ + В?*, считая активности приближенно равными
концентрациям, имеем Уд/Ув = (Кт)?тл/тв, тд/К@ = тать, Уль/Ув =
= (Г \2= (Кг " тд1/тв-
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Отсюда при постоянных К, К {‘ ‚ КТ находим

(Уд + Уд:)/У в = Кд + лу - в(тл + тдт,)/тв, (52)

гдеКд + ло-в = [(Кг)? +(Кт)? Кё т ] 1(1 + Коту,). Следовательно, суммар-
ный обмен А в обеих формах на В приближенно удовлетворяет уравнению
Гэйнса—Томаса (37) с коэффициентом селективности, зависящим от кон-
центрации лиганда.

При образовании соединения АГ* с однозарядным лигандом и при его
участии в обмене согласно уравнениям ВП, + 4?* & АП, + В?, А1* 2 4”! +
+ 4; ВП2 + 241Г' # 2(А1‚)П + В?* , в предположении, что активности прибли-
женно равны концентрациям находим Уд/Ув = (КР)?тд/тв, та /К& =
= тдту, У/У в = (Кт)?та/тв. Отсюда при постоянных КГ, К, Ко
имеем (Уд + Уд, )/У в = Ка + д - в(тд + таг)/тв, где Ка + д1-в =

= (Кру ( +524У/ КРЕ] + 1+:/4ю/п при п = 1 + Кот,, $=
= (КУ Ка тЬ/Кд )*твёт, & = (тд +т л тутв. Анализ этой формулы показы:-
вает, что коэффициент селективности будет зависеть как от отношения
концентраций &, так и от величины концентрации тв-.

Перейдем к моделям для описания катионного обмена с участием всей
почвенной ионообменной фазы. Наиболее простой подход (Розанов, Аб-
дель, Мотталиб, 1975) заключается в нахождении эмпирического уравнения
регрессии, связывающего содержание рассматриваемого катиона в ионооб-
менной фазе и в почвенном растворе. Возможности этого подхода ограничи-
вает обычная для эмпирических уравнений трудность экстраполяции на
случаи, отличные от наблюдавшихся (п.1.2).

Ряд исследователей полагают, что ионообменную фазу почвы можно
представить состоящей из двух или более однородных составляющих. Этот
метод ”разложения изотермы” был предложен Е.Н. Гапоном (1937а), а
затем модифицирован и развит Ю.А. Кокотовым (1969), Д.Л. Пинским
(1977) и Спозито ($роз1!о, 1984). Соотношения метода таковы. Пусть
в состав ионообменной фазы входят М; независимых однородных обмен-
ников, на которых размещается тс Х7 = 1, Мк) экв в единице массы почвы.
На каждом из обменников при обмене двух катионов (А и В) выполняется
(37), причем значения (Кв_д), вообще говоря, различаются. Тогда сорби-
рованное количество катиона В будет

ГОМЕ 5;
» При 2 д = 2в = 1;г= 1 1+0; РибА — св

_ Ё:\’Е 25,
8 = —н

В = 1 1+/1 + призд = 2, #в = 1;

| ЁЕ —8‘—— при 2 д = 2В = 2 (53)
\|г=1 1+у/0; 408 о»

2 1/ггде о; = (ав/ В/ад' 4 )/(Кв _ А),-
Априори нельзя установить, сколько различных обменников, которые
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можно считать однородными, входит в ионообменную фазу. Но поскольку
количество эмпирических параметров быстро растет с увеличением количе-
ства обменников, то обычно начинают работать с двумя. Если адекватность
модели не достигается, нужно увеличивать их число. Подбор параметров
выполняется на ЭВМ методами нелинейного программирования (Пинский,
Подгорина, 1986). Следует подчеркнуть, что этими методами параметры
можно определить и когда Крв_д Не является константой, а зависит от Уд.

Одним из способов получения эмпирических формул для описания ионо-
обменных равновесий является применение методов теории подобия и
размерностей. Если, например, происходит бинарный обмен А и В, то раз-
личными характеристиками системы являются семь величин: 24 И 2в

(в экв/моль) , тд и тв (моль/кг Н, О), 5д и $в (в экв/кг почвы ) !, влаж-
ность почвы У» (в кг Но О/г почвы). Независимых размерностей — четыре.
В силу П-теоремы теории размерностей (Пачепская и др., 1977) достаточно
ввести три (7—4) безразмерных комплексов и изучать связи между ними.
В частности, коэффицициент селективности должен зависеть именно от этих
трех параметров, а не от всех семи. Как показывает содержание следующе-
го раздела, при описании ионного обмена на почве в целом такой подх0д
оказывается довольно эффективным.

2.5. Экспериментальные данные
о катионообменных равновесиях в почвах

Пути использования данных об ионообменных свойствах почв весьма
разнообразны. Сопоставление ионообменных свойств применяется при
сравнительно-географических исследованиях почв. Условия формирования
почв проявляются и в их ионообменных свойствах, поэтому сопряженный
анализ генетических особенностей и ионообменных характеристик дает
важную информацию об эволюции почв, влиянии экологических условий
на особенности геохимического выветривания и трансформации минера-
лов. Термодинамический анализ ионообменных свойств оказывается не-
обходимым при изучении энергетики почвообразования. Ионообменная
способность играет существенную роль в буферной — способности почв
и экосистем; в связи с этим показатели ионообменной способности почв
относятся к числу параметров, необходимых для оценки устойчивости
экосистем. Ионообменные свойства почв имеют большее значение при
водной миграции и аккумуляции химических элементов в почвах и ланд-
шафтах. Показатели ионообменных свойств непосредственно включают
в коэффициенты миграционной подвижности. Способность загрязняющих
веществ, особенно тяжелых металлов и радионуклидов, передвигаться
в почвенном профиле и за его пределами в значительной мере регулирует-
ся именно ионообменной фазой почв, а уровни накопления экотоксикан-
тов в почвенном растворе до критических пределов наряду с интен-

сивностью поступления и потребления, химического связывания и био-
трансформации задаются и ионным обменом. Накопление данных об ионо-
обменных свойствах почв для разных ионов позволит выявить региональ-

* Здесь и далее под килограммом почвы подразумевается килограмм твердой состав-
ляющей части почвы.
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ные закономерности и локальные особенности геохимических миграций
и загрязнений.

При стационарных исследованиях почв мониторинг изменения свойств
поверхности элементарных почвенных частиц составляет необходимый

компонент экспериментальных работ. Показатели ионообменных свойств
характеризуют свойства поверхности и возможности внутрипочвенного
массообмена, и поэтому современные программы стационарных исследо-
ваний включают изучение режимов показателей ионообменных свойств.
Наряду с изучением режимов большой практический интерес представляют
сведения о длительных изменениях ионообменных свойств почв в сВЯЗИ

с применением известных управляющих воздействий в рамках тех или

иных сельскохозяйственных технологий.
Возрастание роли информации об ионообменных свойствах почв обусло-

вило необходимость их расширенного изучения. Однако методики этих
исследований сравнительно трудоемки. Поэтому большое значение приобре-
тает поиск более доступных и распространенных показателей состава и
свойств почв, которые в основном и определяют ионообменные свойства
(генетические характеристики, содержание органического вещества, гра-
нулометрический состав и др.). Ощущается необходимость поиска эф-
фективного математического описания ионообменных свойств почв, кото-
рое позволило бы получать достаточно адекватные модели при небольшом
числе эмпирических параметров.

Для решения перечисленных задач был создан банк данных по катионо-
обменным свойствам почв мира (Понизовский и др., 1989). В нем в уни-
фицированной форме собраны и представлены в ЭВМ известные данные
по катионному обмену, что делает их доступными для обработки в связи
с разнообразными целями исследований. В настоящем разделе приведены
примеры обобщения данных более чем 1000 опытов, выполненных для почв
СССР различными авторами. В этих опытах образцы почв из гор. А, пере-
веденные в монокатионную форму, приводили в контакт с воднымИ
растворами солей щелочных и щелочноземельных металлов при темпера-
туре 25 °С или близкой к ней.

Двухкатионный обмен. Из рассмотрения размерностей вытекает, что
коэффициент селективности обмена в (37) или (38) должен зависеть, во
всяком случае, от двух переменных: доли одного из катионов в суммар-

ном заряде обменных катионов и ионной силы раствора!.
Рассмотрим зависимости коэффициентов селективности оТ этих пере-

менных, установленные для двухкатионного обмена, в случаях, когда
основным анионом является СГ.

Как видно из рис. 16, зависимости коэффициентов селективности обме-
на КС8_No от / для образцов черноземов обыкновенных и слабовыщелочен-
ных’”* выражены достаточно отчетливо.Они близки для рассмотренных почв,

*Отметим, что зависимость от ионной силы вводится не в связи с взаимодействием
ионов в растворе — оно учтено при расчете активностей, а в связи с присутствием
молекул воды в обменнике (ср. (48)) — зависимость от ионной силы аппрокси-
мирует зависимость от активности воды (29).

* Здесь и в подписях к рис. 16 и некоторым последующим названия ряда почв взяты
В кавычки, в связи с тем что это авторские наименования, соответствующие класси-

фикациям почв СССР, действовавшим в период проведения исследований.
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Рис. 16. Зависимости коэффициента селективности обмена (Кса_мNo) оТ ИОННОйЙ
силы раствора — [ (а) эквивалентной доли натрия (Ущца) в суммарном заряде об-
менных катионов (6б) для черноземов обыкновенных и слабовыщелоченных

1, 5 — чернозем обыкновенный, Воронежская обл. (Гедройц, 1975; Иванов, 1935);
2 — чернозем обыкновенный, Воронежская обл. (Антипова-Каратаева, Антипов-
Каратаев, 1939); 3, 6 — чернозем ”слабовыщелоченный”, Краснодарский край (Лоба-

кнова, 1940, 1955); 4 — чернозем ”слабовыщелоченный”, Донецкая обл. (Гунар,
1937а). Значения ионной силы (1) для 6: 1-3 — 0,1 моль/кг Н, О; 5, 6 — 1 моль/кг
Н, О

несмотря на то что образцы взяты в совершенно разных местах и емкость
поглощения у них различна: 0,575 экв/кг (Иванова, 1933; Гедройц, 1975);
0,510 экв/кг (Антипова-Каратаева, Антипов-Каратаев, 1939); 0,365 экв/кг
(Лобанова, 1940, 1955) , 0,520 экв/кг (Гунар, 1937а) . В полосу из экспери-
ментальных точек рис. 16, а попадают и точки, изображающие результаты
опытов с черноземами обыкновенными из Курской (Рыжова, 1973) и Куй-
бышевской (Гедройц, 1975) областей.

Зависимость Кса_ма ОТ ИоННОой силы Ддля черноземов обыкновенных
выражается формулой

Кса-ма = РоГ ® (54)
где Бо и Ь, — эмпирические константы. Отклонение найденных по (54)
величИн Кса_ма ОТ ВЫчИсЛленных по фактическим данным не превосходит
16% с вероятностью 0,9.

На рис. 16, 6 можно видеть изменение величин - коэффициентов селек-
тивности обмена при изменении Ущца. Значения Кса_ ма ЗаВИСЯТ ОТ ДОСТИГ-
чутого количества обменного МNoа’ меньше, чем от ионной силы — раствора.
Следует подчеркнуть, что данные в основном отвечают диапазону содержа-
ний No* в ППК, ббльших 10%.

Таким образом, при обмене в почвах Кса_ ма ОПределяется не только
Уща, как это иногда принимали (ОагаЪ, Кефйу, 1967; Рооша, ТаПбидйееп,
1977), но и ионной силой, что впервые, по-видимому, было указано в рабо-
те (Духнина и др., 1967).

Для более северных почв Русской равнины зависимость от ионной силы
также выражена достаточно четко. На рис. 17, а сравниваются Кса_ма ДЛЯ
черноземов обыкновённых и ’выщелоченных”, серой лесной и подзоли-
стой почв, а также для глинистых минералов — иллита и монтмориллони-
та. Все почвы — суглинистого гранулометрического состава. Как видно
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Рис, 17. Коэффициент селективности обмена (Кса_ма) В ПОЧВах и на глинистых мине-
ралах как функция ионной силы раствора (Г)

а — влияние генетических особенностей; 6 — влияние содержания органического
вещества. 1 — черноземы обыкновенные и ”слабовышелоченные”; 2 — черноземы
”средневыщелоченные”’; 3 — серая лесная почва; 4 — подзолистая суглинистая почва;
5 — илдит; 6 — монтмориллонит; 7 — подзолистая супесчаная почва; & — почвы арид-
ной зоны США; 9 — сыртовые глины; 10 — аппроксимация зависимости для черно-
земов обыкновенных. Экспериментальные данные: 1 — Антипова-Каратаева, Антипов-
Каратаев, 1939; Гейдройц, 1975; Гунар, 1937а; Иванова, 1933; Лобанова, 1955;
Прянишникова, 1935; 2, 3, 4, 7 — Гунар, 1937а; 5 — ВоН, 1955; 6 — СБеу1, уап В1айе!,
1975; & — Воууег, 1959; 9 — Барон и др., 1987

из рис. 17, при одинаковых значениях ИОННой силы Кса_ма ДЛЯ чернозе-
мов выщелоченных больше, чем для черноземов обыкновенных, для серой
лесной почвы — больше, чем для черноземов выщелоченных, для подзо-
листой — больше, чем для серой лесной. Чтобы оценить эти различия, мож-
но воспользоваться уравнением регрессии (54), параметры которого для
всех перечисленных почв представлены в табл. 15. С уменьшением содержа-
ния органического вещества значения Кса_ма ДЛЯ Почв приближаются
к значениям Кса_ма ДЛЯ ГЛИинИстых минералов. Однако при этом не ис-
чезает качественное различие между зависимостями Кса_ма ОТ Г дЛя ПОчВ
и для глинистых минералов: ДЛЯ поОЧВ Кса_ма СИЛЬНО убывает с увеличе-
нием /, тогда как для глинистых минералов эта зависимость выражена
слабо.

Представленные материалы позволяют предположить, что изменение
Кса_ма © Изменением ионной силы обусловлено обменом на органиче-
ском веществе почвы. Это соответствует представлениям о почвенном
органическом веществе как обменнике с переменным количеством моле-
кул растворителя и соответствующем влиянии этого фактора на коэффи-
циенты селективности обмена (п. 2.4). Вклад глинистых минералов в 0б-
менную способность возрастает по мере уменьшения содержания органи-

ческого вещества. Подтверждением этому служат данные М.А. Винокуро-
ва (1941), изучавшего емкость поглощения органической и минеральной
составляющих катионообменной фазы почвы (рис. 18). Хотя известны
указания, что емкость поглощения не есть простая арифметическая сумма
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Таблица 15
Параметры формулы (54), аппроксимирующей зависимость коэф-
фициента селективности обмена Са?* —МNo* от ионной силы /

Почва Р, Ь,

Чернозем обыкновенный 0,070 0,27
Чернозем выщелоченный 0,086 0,30
Серая лесная 0,097 0,31
Подзолистая суглинистая 0,121 0,29

емкостей выделяемых из почвы органической и минеральной составляю-
щих, да и различия в качественном составе гумуса не позволяют однозначно

связывать емкость поглощения с количеством органического вещества

(Орлов, 1979), тем не менее на основании рис. 18 можно предполагать,
что, во-первых, наблюдаемое возрастание Кса_ма При переходе от черно-
земов к серой лесной почве и далее к подзолистой обусловлено возраста-
нием удельного вклада глинистых минералов в катионообменную еём-
кость и, во-вторых, что в почвах одного типа вероятно усиление зависимости

Кса_ма ОТ ИоНнНой силы и уменьшение значений Кса_ ма © Облегчением
гранулометрического состава. Это подтверждается данными рис. 17, 6 для
суглинистой и супесчаной почв (Гунар, 1937а) с емкостью поглощения
соответственно 0,068 и 0,059 экв/кг. Такое влияние гранулометрического
состава на ионообменные свойства почв в пределах одного типа соответ-
ствует отмеченному Н.П.Ремезовым (1936) различию состава обменных
оснований в суглинистых и супесчаных разностях для всех почв Европей-
ской территории СССР.

В почвах более аридных областей по сравнению с черноземной зоной

Собержание гумтуеа, % от веса почвы
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Рис, 18. Емкость обмена органической (а) и минеральной (6) составляющих в гори-
зонтах А и В (Винокуров, 1941)

Почвы: 1, 2 — подзолистые; 3 — серая лесная; 4 — чернозем вышщелоченный;
5 — чернозем обыкновенный; 6 — чернозем южный; 7 — каштановая; & — серозем;
9 — солодь
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содержание органического вещества также оказывает значительное влия-

ние на коэффициенты селективности обмена Са?* —-No* . В каштановых
почвах Сыртового — Заволжья, например, зависимости коэффициентов
селективности от ионной силы раствора отчетливо выявляются в глубоких
горизонтах почвы (Платонова, Пачепский, 19886), но отсутствуют в под-
почве (Барон и др., 1987). Здесь коэффициенты селективности обмена
Са** —No* убывают, как и в черноземах, с увеличением ионной силы. Ха-
рактер этого убывания для изученных почв лучше описывается не степен-
ной, а экспоненциальной регрессионной зависимостью: |@Кса_ма ^
= 0,339—0,307/, (здесь коэффициент селективности в форме Гапона (38)).
Данные работы (Платонова, Пачепский, 1988а) позволяют заключить, что
при малых содержаниях обменного натрия коэффициенты селективности

19 Кса-ма

42Рис. 19. Влияние ионной силы Г
раствора и доли натрия Уща В 0
суммарном заряде обменных ка- -Й 2*\ \
тионов на коэффициент селектив- ‚ \\,
ности обмена (Ёса-_МNoа) В Ппред- -04 - \
кавказском черноземе по данным \ — — — — == /
работы (Моргун, Пачепский, 1986) -0 6 -\\; 2

Ионная сила равна: 1 — 0,02; “ оннння ср «нннНН» (0 — «ПИННЦИННИНИНИ ‘7

2 - 0,1; 3 — 0,5 моль/кг Н, О -0,8
} } } } |

0 0/ 02 08 0% 05%

обмена Са”" —-No* в профиле темно-каштановых почв и южных чернозе-
мов довольно тесно коррелируют с содержанием органического вещества

(Но). Так, в диапазоне изменения Н, от 0,01 до 0,06 кг/кг почвы коэффи-
циент корреляции іс'с а_МNoа И Но составляет 0,93, а соответствующее уравне-
ние линейной регрессии Кса_ма = —0,082 + 10,5Но.

В зональных почвах аридной зоны роль органического вещества в ион-
ном обмене относительно невелика, и Кса_ма Приближается к значениям,
характерным для глинистых минералов, незначительно изменяясь с изме-

нением ионной силы (см. рис. 17, 6). Величина У, В этИих почвах, как
правило, слабо влияет на Кса_ма (При Уца < 0,4+0,5). Если же в аридной
зоне в силу особенностей ландшафта при использовании почв происходит
накопление органического вещества, то, по имеющимся данным (Пачеп-
ский, Понизовский, 1981; Платонова, Пачепский, 19886) , коэффициенты
селективности обмена Са?* —-No* оказываются зависящими от ИоННОй
силы раствора, причем их значения существенно больше, чем для почв степ-
ной зоны (при одних и тех же Ги Уща) -

Для черноземов установлено, что при небольших содержаниях обмен-
ного No (< 5%) Кса_ма МОожет сильно возрастать с убыванием No*
(рис. 19), т.е. селективность Са-почвы на МNo* очень велика — выше, чем
у глинистых минералов, но по мере поглощения первых небольших коли-
честв Ма резко снижается. При малых Ущца увеличение ионной силы при-
водит к увеличению селективности на No* ‚ а при больших — к уменьше-
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Рис. 20. Зависимости коэффициентов селективности двухкатионного обмена в черно-
земах от ионной силы раствора (1) и доли одного из катионов (У) в суммарном заря-
де обменных катионов

а — обмен Са** —NoН; : 1-3 — черноземы обыкновенные (Хаскес, Зеленина, 1935;
Гапон, 19376; Чернов, 19396) , 4—8 — черноземы ”спабовыщелоченные” и ”*редне-
выщелоченные (Хаскес, Зеленина, 1935; Гунар, 1937а), 9 — деградированныи
и ’выщелоченный’” черноземы (Гунар, 1937а) ; — обмен Са** на черноземах
обыкновенных: 1-4 — влияние ионной силы по данным И.И. Гунара (19376): 1 —
1 = 0,5, 2 — 1 = 0,25, 3 — 1 = 0,1, 4 — 1= 0,05 моль/кг Н, О, 5 — данныеработыЕН Га-
пона (19376) ‚ 6 — обмен равнозарядных ионов: 1-3 — обмен Са** —-Мк?* на черно-
земах обыкновенных (Горбунов, Королев, 1935 Гапон 19376; Антипова-Каратае-
ва, Антипов-Каратаев, 1939), 4 — обмен Са?* Мз на монтмориллоните (СПеу!,
уап Вайе!, 1975 ;НипзаКет, Рга!{, 1977), 5 — обмен МН, —К на черноземах (Поля-
ков, 1956)

нию. Все это свидетельствует об определенной очередности при обмене
на разных типах сорбционных мест и о различиях в специфическом погло-
щении No * фракциями органического вещества данной почвы.

Отмеченные закономерности обмена натрия на кальций подтверждаются
и данными опытов, описанных в работах (Иванов, 1935; Пряшникова,
1935; Хаскес, Зеленина, 1935; Гунар, 1937, 6; и др.)

При обмене других однозарядных катионов на кальций почвы зависи-
мости коэффициентов селективности от / и доли однозарядного катиона
в сумме обменных ионов имеют качественное сходство с зависимостью

Кса-ма, от Г и Уща. На рис. 20 представлены рассчитанные по — литератур-
ным данным значения Кса-мн ‚ Здесь зависимость от ионной силы выражена

даже сильнее, чем в случае обмена Са** —-No*. Из рисунка видно,
что: а) наиболее высокая селективность черноземов в Са-форме на аммо-
ний характерна для черноземов обыкновенных с наибольшей емкостью
поглощения; для черноземов выщелоченных и деградированных селектив-

ность на аммоний несколько выше. При постоянной ионной силе значения
Кса_мн, Оотличаются от среднего не более чем на 30% на уровне значи-
мости 0. Еще меньше различаются значения Кс а—-мн, ДлЯ исследованных
образцов черноземов выщелоченных и деградированных: здесь отличие от

среднего не превышает 20%. `
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Экспериментальные данные об изменении Кса_ мн, Ппри постоянной
ионной силе опубликованы только для высоких значений уын (Антипов-
Каратаев, Антипова-Каратаева, 1936); они не позволяют сделать вывода
о характере зависимости Кса_мн, от Удн, . При меньших И) мн, Зависи-

мосТЬ Кса_ мн, оТ Уын судя по данным работы А.Т. Кирсанова (1936),

имеет тот же характер‚ что и зависимость Кса_ма °Т Ука-

Обмен Са?* -К* на черноземах обыкновенных впервые исследовался
Е.Н. Гапоном (19376) и А.Т. Кирсановым (1934). Зависимость Кса_к
от Ук выражена в большей мере, чем от Г и практически одинакова для
двух образцов черноземов обыкновенных, взятых в разных районах
(рис. 20, 6). Для почв аридной зоны, по данным исследователей США
(Вомег, 1959; и др.), значения Коа_к Не зависят от доли К” в ШК ису-
щественно выше, чём для черноземов. По-видимому, следует ожидать

влияния минералогического состава почв на коэффициенты селективности

обмена с участием No 4 и К* , поскольку селективность на эти ионы у ми-
нералов групп слюд значительно выше, чем у монтмориллонита и каоли-

нита (5сЛас\{5сВаБе], 1940). В частности, для образцов черноземов из раз-
ных районов при обмене МNoН; —К* характерны большие различия величин
коэффициента селективности: от 0,4 (Поляков, 1956) до 0,9 (Парамо-
нова, 1938). При обмене Са** -Мв?* для черноземов все опубликованные
значения коэффициентов селективности лежат в пределах от 0,6 до 0,8
(рис. 20, в). Заметим, что здесь ]‘Ёа—мв = (асаймв) / (@мвйса) . Такие же
величины можно получить по данным исследований для каштановых почв
(Платонова, Пачепский, 1988а, б). Влияние ионной силы раствора на
Кса- мк, СУДЯ по данным И.И. Гунара (19376) ‚ невелико. Для почв, бедных
органическим веществом, как и для глинистых минералов, характерно

влияние Ум, На Кса_ мр (СВеу1, уап В1айе!, 1975; НипсаКег, Рга{{, 1977).
Приведенные примеры иллюстрируют общги вывод: коэффициенты

селективности двухкатионного обмена в отсутствие комплексообра-

зования в растворе являются функциями доли одного из катионов в ППК
и ионой силы раствора. Характеризовать двухкатионный обмен с участием
разнозарядных катионов единственным значением коэффициента селектив-
ности можно только в узком диапазоне изменения составов фаз. Коэффи-
циенты селективности двухкатионного обмена в значительной мере гене-
тически обусловлены: в одних и тех же горизонтах почв одного типа при
сходных содержаниях органического вещества, гранулометрическом и ми-

нералогическом составе можно ожидать близких значений коэффициентов
селективности.

Влияние анионного состава почвенных растворов на двухкатионный
обмен. Если катион не является потенциалопределяющим, т.е. варьиро-
вание его концентрации в рассматриваемых пределах незначительно изме-

няет потенциал поверхности обменника, то основными факторами его влия-
ния на катионный обмен будут: а) комплексообразование и ассоциация ио-
нов в растворе; б) особенности формирования ионной атмосферы близ по-
верхности, определяемые зарядом, размером и поляризацией иона; в) про-

явления специфической адсороции аниона.
Рассмотрим вначале ситуации, когда фактор ”а” доминирует, а факторы

”б” и ”в” проявляются несильно. Можно ожидать, что тогда коэффициенты
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селективности, вычисленные с учетом ассоциации и комплексообразования
(согласно модели ионных пар, п. 2.1), будут зависеть от соотношения
обменных катионов и эффективной ионной силы так же, как в системах
с анионами, не образующими комплексов и ассоциатов. Из числа анионов,
доминирующих в почвах аридных и семиаридных областей, более всего это-
му предположению соответствует $0$”.

Для иллюстрации этого положения в работе (Пачепский, Понизовский,
1981) были рассмотрены данные опытов по ионному обмену в системах
МаС1--СаС1, —Н, О—почва и No,›504—Са$04 —Н› О—-почва, проведенных
Бабкоком и Шульцем (ВабсосК, $сПшх, 1963) на почве суглинистого
гранулометрического состава, а также на бентоните (ОагаЪ, Кефу, 1967;
Ва!Ба, Ва!Ба, 1975). Использовали описанный в п. 2.1 вариант МИП, позво-
ляющий учитывать ассоциации ионов в растворе. Для изученной почвы
и бентонита Кса_ма В ХЛОридной системе лишь незначительно варьирует

при изменении Уща и ИонНой силы. При расчетах по МИШП значения
коэффициента селективности в сульфатных и хлоридных системах раз-
личаются не более чёем на 7%. При обмене на бентоните различия несколько
выше. Без учета ассоциации ионов в растворе значения Кса_ ма ДЛЯ сульфат-
ных систем оказываются на 20—40% больше, чем для хлоридных (в сред-
нем на 27%). Такое различие, очевидно, объясняется именно неучетом
образования ионных пар, что оказывается в данном случае существенным
не только при больших, но и при малых ионных силах — в разбавленных
растворах.

Таким образом, расчет активностей с помощью МИП позволяет умень-
шить влияние анионного состава раствора на величины коэффициентов
селективности. Это дает возможность в первом приближении сводить зада-
чу изучения ионного обмена к экспериментальному исследованию лишь
наиболее простых систем (например, из хлоридов и нитратов). Однако
это положение нуждается в уточнении, если одновременно с установлением

равновесия пары катионов происходит изменение концентрации по-
тенциалопределяющих ионов (например, ОН”) и, как следствие, измене-
ние самих обменных свойств.

Влияние концентрации ионов гидроксила (и, следовательно, ионов
водорода) на обменные свойства проявляется: а) через изменения общего
поглощения катионов металлов из раствора и емкости обмена по каждому
из катионов и б) через изменение соотношения поглощаемых катионов,
что выражается в изменении коэффициентов селективности обмена. Меха-
низмы и модели влияния потёнциалопределяющих — ионов на поверх-

ностные, в том числе ионообменные, свойства почвенных частиц обсуждают-
ся в гл. 3. Здесь мы приведем только некоторые экспериментальные дан-

ные.

Возрастание поглощения катионов металлов из раствора черноземами

обыкновенными при повышении рН и концентрации раствора, связанное
с обменом ионов водорода на ион металла, иллюстрирует рис. 21, а (образ-
цы из Воронежской и Орловской областей) . Влияние рН, вообще говоря,
различно для каждого из катионов. Но эти различия можно значительно
уменьшить, если использовать комплекс К;{__Ме = (аМе/ХМе)“’ ме/ан,

2
Ме*где $де — равновесное содержание катиона Ме в почве (в м экв/100 г).
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Рис. 21. Зависимости, характеризующие обмен водорода на катионы металлов из раст-
вора для черноземов обыкновенных

а — содержание обменных катионов (8М е) при различных значениях рН раствора
и ионной силы (числа у прямых в моль/кг Н, О) ; 6 — зависимость комплекса Кн _Ме
от равновесного содержания катиона (ЗМЧ) в ионообменной фазе. Ионы металлов:
1, 6 — Ма*; 2 — К*; 3 — Ме”; 4, 7 — Са?*; 5, 8 — Ва?*. 1-5 — экспериментальные
данные А.Н. Иванова (1935) 6—8 — то же, А.Е. Кочергина (1938)

Зависимости &” от количества обменявшихся на Н* катионов $ме Пред:
ставлены на рис. 21, 6. Можно видеть, что для каждого катиона все данные,
полученные при разных концентрациях и рН, ложатся на одну и ту же
линию. При этом для каждого сочетания катиона и почвы оказывается
пригодным уравнение 8н _ме” ВРо,ме * б1,ме$ме: Как можно судить

по данным рис. 21, 6, оно справедливо при изменении рН от 4 до 8 и изме-
нении концентраций растворов солей металлов от 0,05 до 1 н. (материалы
опытов с более высокими концентрациями здесь не рассмотрены) . Вели-
чина В, ме близка к значению изменения рН, при котором емкость погло-
щения по данному катиону возрастает на 10 мэкв/кг. Для исследован-
ных образцов значения В, ме ИЗМеняются в пределах от 0,1 до 0,15, хотя
из сообщения И.Н. Антипова-Каратаева (1941) следует, что б ‚ме Может
быть и меньше — до 0,06.

Влияние рН на коэффициенты селективности двухкатионного обмена
можно проследить по данным работы (Рга{{ е{ а!., 1962), в которой при-
ведены результаты изучения обмена Са-МNoа в некоторых почвах США.
Обработка этих материалов показывает, что, несмотря на различия в мине-
ралогическом составе и содержании органического вещества, все рассмот-
ренные почвы снижают селективность на No* при увеличении рН. Это мо-
жет быть вызвано более энергичным внедрением двухвалентных катионов
в ионообменную фазу, насыщенную водородом, по сравнению с одно-
валентными катионами (см. рис. 21) . Уменьшение коэффициента селектив-
ности невелико — Кса_ма СНИЖается в среднем на 11% при увеличении
рН на единицу.
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Коэффициенты селективности обмена в трехкатионных системах. Рас-
смотрим трехкатионный обмен при постоянных значениях ионной силы
и суммы поглощенных катионов в отсутствие комплексообразования в
растворе. Поскольку равновесие задается шестью величинами (тремя
концентрациями катионов в растворе и тремя содержаниями обменных

катионов), из теории размерностей следует, что коэффициент селектив-
ности обмена теоретически может зависеть от четырех безразмерных пока-
зателей, характеризующих соотношения катионов в растворе и конообмен-
ной фазе. Далее в качестве таких показателей при рассмотрении обмена
Са”* —-Мв?' —-No* — приняты Уца› Уме› : = тм_%/(тМЁ + Тса) ‚ П›
- тМВ/ (тмв + тщца), а при изучении обмена Са?* —Ва?* —-К* приняты
УК’ УВа’ п) - тВа/ (тВа + тСа) ›Та — тВа/(т Ва + тК) :

При нахождении зависимости от четырех переменных в общем случае
необходим большой объем данных. Уменьшить число показателей позво-
ляет предположение о том, что в поликатионном обмене катионы одина-
кового заряда неразличимы при обмене на катионы другого заряда. Можно
рассматривать коэффициенты селективности обмена суммы катионов од-
ного заряда на сумму катионов другого заряда. В этом случае число пока-
зателей, от которых зависит коэффициент селективности, будет меньше.
В упомянутых выше трехкатионных системах при обмене однозарядного
катиона (К* или No*) на сумму двухзарядных (Са?* + Ва’” или Са’? +
+ Ме** ) этих показателей, кроме ионной силы, может быть только два (на-
пример, доля однозарядного катиона в суммарном заряде обменных катио-
нов и величина п,:). На рис. 22 представлены результаты проверки этого
предположения по материалам опытов с черноземами. Можно заключить,
что а) изменение в широких пределах соотношения двухзарядных катио-
нов в растворе не оказывает влияния на коэффициент селективности
обмена их суммы на однозарядный катион; 6) коэффициенты селектив-
ности обмена суммы двухзарядных катионов несколько отличаются от
коэффициентов селективности обмена каждого из этих катионов в двух-
катионном обмене. Таким образом, для исследованных черноземов гипо-
теза о неразличимости двухзарядных катионов — при обмене на однозаряд-
ный оказывается приемлемой, если ни один из двухвалентных катионов
не преобладает в растворе.

Для почв аридной зоны в качестве модели для описания обмена (Са +
+ Мв)?* на No* часто применяют уравнение концентрационной изотермы
Гапона в виде

ЕЗК = Кс ‹ 5АК, (55)

где ЕЗК = 8Ыа/ (ЗСа + ЗМЁ) — УЫа/О — Уыа); ЗАК = тыа/\/ (тСа + тмг);

т — концентрации в растворе, моль/м°; Кс — константа. В последнее вре-
мя часто используют не ЗАК, а величину ЗАК*, рассчитанную с учетом ассо-
циации ионов в растворе. Значения ЗАК* на 5—20% больше, чем ЗАК (5ро-
$1:0, Ма&11рой, 1977). Путем усреднения данных для нескольких десятков
почв аридной зоны было найдено значение коэффициента селективности —
Кс = 0,015 (моль/ мз)— 1/2 , рекомендуемое для использования, в частности
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Рис. 22. Коэффициенты селективности обмена суммы двухзарядных катионов на
однозарядный в зависимости от соотношения концентраций двухзарядных катионов
в растворе и ионной силы ()

а — обмен Ва?* + Са?* на К* в черноземе обыкновенном по данным Е.Н. Гапона
(19376): 1 — !1 = 0,011, 2 — 1 = 0,014, 3 — 1 = 0,07, 4 — 1 = 0,14, 5 — Г = 0,26, 6 —

1 = 0,5 моль/кг Н,О; 6 — обмен Са** + Мв?* на Ма’ в черноземе обыкновенном при
1 = 0,1 моль/кг Н,О по данным работы (Антипова-Каратаева, Антипов-Каратаев,
1939)

при оценке качества оросительной воды (Вгез!1ег е% а!, 1982) . Линейность
связи ЕЗК и 5ЗАК не является непреложным правилом: описаны случаи
существенно нелинейных связей (бПета е{ а|., 1981).

В работе (Моргун, Пачепский, 1986) сопоставлены зависимости ЕЗК от
ЗАК для двух черноземов — обыкновенного и предкавказского, получен-
ные при постоянной ионной силе 0,1 моль/кг Н,О растворов хлоридов
кальция, магния и натрия. Для обыкновенного чернозема гипотеза об
адекватности линейной модели (55) не отвергается и значение К( состав-
ляет 0,0095. Для предкавказского чернозема, если ни один из двухзаряд-
ных катионов не преобладает в растворе, т.е. когда 0,1 < п; < 0,8, в диа-
пазонах значений ЗАК < 10 и ЗАК >> 30 зависимость ЕЗК от ЗАК близка
к таковой для чернозема обыкновенного. При промежуточных значениях
ЗАК, соответствующих 0,09 < ЕЗК < 0,25, т.е. 0,08 < Уд, < 0,21, про-
являются некоторые различия в ионообменных свойствах двух рассматри-
ваемых образцов черноземов (так, при ЗАК = 20 в черноземе обыкновен-
ном Уща = 0,15, а в предкавказском Удща = 0,12). На линию ЕЗК =
= 0,00955АК попадают также и точки, изображающие результаты опытов
К.К. Гедройца (1975) для чернозема обыкновенного. В целом близость се-
лективности черноземов при ионном обмене на No"* ‚ отмеченная выше при
рассмотрении двухкатионного обмена, проявляется и в трехкатионном
обмене.

Найденные значения Кс в растворах хлоридов для черноземов меньше,
чем для почв аридной зоны.

Характер зависимости ЕЗК от 5АК и, следовательно, значения К; изме-
няются в случае преобладания в растворе одного из двухзарядных катио-
нов. При небольших $ЗАК в пределах от 0 до 20 приближение п к единице
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вызывает падение значений К; в 3—4 раза, а приближение тп; к нулю — воз-
растание К на порядок. Двух безразмерных параметров (п, и Уща) до-
статочно, чтобы при постоянной ионной силе определить значение коэф-
фициента селективности. Зависимость Кс от п) В Диапазоне 0,1 <
< л, < 0,8 выражена слабо, и, следовательно, для большинства реальных
составов почвенных растворов можно ограничиться только зависимостью

Кс от Ущца И ИОННОЙ СИЛЫ.
Рассмотрение коэффициентов селективности обмена пар катионов

показывает, что в предкавказском черноземе Кса_ м; ЗаВИСИТ В ОСНОВНОМ
от двух параметров — У мИ п› . Селективность на Ме?* максимальна в от-
сутствие No* и снижается (пру Ума — соп5!) по мере уменьшения т›,
т.е. увеличения отношения Ма*: Мв?* в растворе. При постоянном 7›
коэффициент селективности обмена Са**—-Мв*” уменьшается с увеличе-
нием содержания Ме”” в ППК. Это явление отмечено для глинистых
минералов и почв с умеренным содержанием органического вещества

(СЛеу1, мап В1а4е!, 1975). В то же время для чернозема обыкновенного,
исследованного Т.А. Лобановой (1955), четкой зависимости ]‘Са—мв от
Умв и от п› нет. Рассмотрение данных по обмену Са—-Ма показало, что
Кса_ ца В ОСНОВНОМ ЗавВисИТ 0От двух параметров: ли У„а С увеличением
п:, т.е. с увеличением доли Мв?* в сумме Са и Мв”', коэффициент
селективности обмена Са—Ма снижается. Для чернозема обыкновенного,
исследованного Т.А. Лобановой, величины п и Ущ,а Не оказывают влия-
ния на Кса_ ма`

Таким образом, известные данные по трехкатионному обмену показы-
вают, что количество безразмерных параметров, от которых зависит коэф-
фициент селективности обмена пары катионов в трехкатионном обмене,
может изменяться от нуля до двух.

Гистерезисные и температурные эффекты. Явление гистерезиса ионного
обмена было впервые обнаружено Е.Н. Ивановой (1933). Приводя в кон-
такт с обыкновенным черноземом, находившимся в кальциевой моно-
форме, растворы МаС! разной концентрации и затем разбавляя их так,
чтобы в результате объемы прилитого раствора и количество No* в систе-
ме были одинаковы, автор наблюдала зависимость содержания обменного
МNo* от концентрации исходно прилитых растворов. Позднее гистерезис
обмена с участием Ма* не изучался, хотя важность этого явления очевид-
на (например, в связи с прогнозом действия гипсования).

Обработка данных опытов с черноземом предкавказским (Моргун
Пачепский, 1986) показала, что гистерезис обмена суммы Са** —-Мв?**
на МNo? весьма значителен (рис. 23, а). Можно отметить, что а) ход гра-
фика обратной изотермы обмена (зависимости Е$К от $АК, полученной
при убывании содержания М в ППК — рассолонцевании) зависит в первую
очередь от достигнутых при предшествовавшем осолонцевании значений
Уща, 6) коэффициенты селективности обмена Са** —-No* на обратных изо-
термах значительно выше, чем на прямой изотерме, соответствующей — осо-
лонцеванию. То же дает и обработка данных Л.Я. Мамаевой (1956), кото-
рая изучала равновесия обмена после приливания растворов сульфата каль-
ция к образцам чернозема обыкновенного, содержащего — высокий про-
цент обменного натрия (рис. 23, 6).
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Рис. 23. Гистерезис катионного обмена в черноземах
1 — насыщение ППК натрием, 2 — вытеснение Ма* двухзарядными катионами;

а — чернозем предкавказский (Моргун, Пачепский, 1986) , 6 — чернозем обыкновен-
ный (Антипова-Каратаева, Антипов-Каратаев, 1939; Мамаева, 195 6)

В почве в естественных условиях равновесие ионного обмена может
соответствовать разным участкам прямой и обратной изотерм. Этим от-
части может объясняться высокий разброс значений коэффициентов се-
лективности, рассчитанных по данным о составе фаз почв естественного
сложения, о котором иногда сообщают авторы публикаций. При изучении
катионного обмена в контролируемых условиях коэффициенты вариации
коэффициентов селективности не превосходят 20%. Чрезвычайно высокие
значения коэффициентов селективности обмена Са—Ма, характерные для
солонцов, и необычный ход зависимостей Кса_ма ОТ Ги У ца ДЛЯ ЭТИХ ПОЧВ
(Дараб и др., 1988) тоже могут объясняться гистерезисными эффектами.

Влияние температуры на ионообменные равновесия в целом тем больше,
чем больше вытесняемого противокона содержится в ППК (Хаскес, Зелени-
на, 1935; Филэп, Харгитаи, 1977). Но и здесь могут проявляться особен-
ности, связанные с неоднородностью ионообменной фазы Для предкав-
казского чернозема при небольших содержаниях Ма** и No* в ППК
(УМЕ и Уца менее 0,1) снижение температуры прг сохранении состава
раствора приводило к большему вытеснению Са ; при Уда > 0,12 и
Умь > 0, 17 уменьшение температуры вызвало снижение содержания обмен-
ного Ме”' и увеличение содержания обменного No*

В целом содержание данного раздела показывает‚ что коэффициенты
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селективности обмена пар катионов в ППК зависят от ионной силы, без-
размерных комплексов — соотношений концентраций в растворе и доли
одного из обменных катионов в их сумме, рН раствора, температуры.
При вытеснении Ма* из ППК коэффициенты селективности обмена на
Ма’ почвы зависят еще от исходного содержания обменного No*. При
построении эмпирических формул, связывающих коэффициенты селектив-

ности с перечисленными показателями, программы экспериментов должны

предусматривать их варьирование во всем диапазоне, который может

встретиться при использовании этих формул. Можно ожидать, что в одно-

именных генетических горизонтах почв одного типа при сходном минера-

логическом и гранулометрическом составе, а также близких содержаниях

органического вещества указанные эмпирические формулы будут близки.

2.6. Комплексные модели равновесного
распределения ионов между фазами почв

В предыдущих разделах были рассмотрены модели отдельных групп про-
цессов, оказывающих значительное влияние на распределение ионов между

фазами почв. Объединение этих моделей позволяет строить комплексную
модель совместного протекания процессов массообмена фаз и установле-
ния равновесия в почвенной химической системе. Анализ необходимых

для этого понятий и подходов был начат в п. 2.3, где обсуждены пред-
ставления об инертных (консервативных) и вполне подвижных (некон-
сервативных) компонентах, а также описаны возможные варианты струк-
туры модели. Состав конкретных моделей зависит от наборов компонен-
тов и эффективных фаз, принимаемых во внимание.

Данный раздел посвящен моделированию распределений между фазами
почв ионов Са?*, Мв””, No*, Н’, ОН”, СГ, $02-, НСОз, СО?-, NoОз,
участвующих в процессах растворения—осаждения гипса и кальцита, ка-

тионного обмена, ассоциации ионов в растворе, диссоциации угольной
кислоты и воды. Этот набор ионов и соответствующая система процессов
во многих аспектах являются доминирующими в почвах аридных и семи-

аридных областей и традиционно служат объектом исследований, прово-
димых методом математического моделирования. Можно перечислить
модели совместного действия катионного обмена Ма—Са и растворения—
осаждения кальцита (Зеленина-Черникова, 1936), ионного обмена Са—
Ма, Са-Ме и растворения-осаждения гипса (Ои{{, ВОопееп, 1963), ион-
ного обмена Са-МNoа-Мев и растворения-осаждения гипса и кальцита
(Тап]1 е% а!., 1972), тех же процессов с дополнением диссоциации уголь-
ной кислоты и воды (Мироненко и др., 1981 6; Теоретические основы...,
1982; Горев, Пелешенко, 1984; Лигу е{ а!., 1978; РасБерзКу е{ а!., 1979;
Озтег, ЕтепКе!, 1980; Е1рг1псе, 1986; Киз5о, 1986; и др.). В качестве при-
мера рассмотрим некоторые результаты, полученные при разработке и при-
менении комплексной модели, предложенной в работах (Мироненко и др.,
19816; Платонова, Пачепский, 19886).

Система уравнений и реализация моделей на ЭВМ. Входными величина-
ми модели служат: 1) суммарные (Т) массы Са?* , Мв”* , No* , 5047, СГ,
МОз в почвенном растворе, ионообменной фазе и твердых солевых фазах
(гипсе и кальците, если они есть), экв/кг почвы; 2) влагосодержание



(”), кг Н;О/кг почвы; 3) значения массы нерастворяющей влаги (воды,
относящейся к нерастворяющему объему, см. п. 3.2), м$ и у/2 для одно-
и двухзарядных анионов, соответственно, кг Н, О/кг почвы; 4) давление
СО, в газовой фазе (рсо ), Па; 5) эмпирическая зависимость емкости
катионного обмена (5, экв/кг почвы) от рН почвенного раствора; 6) эм-
пирические зависимости коэффициентов селективности обмена (Кса_ма
и Кма_мМа ИЛИ Кса_мк) оТ Состава фаз почвы (согласно разделам 2.4
и 2.5).

Основными выходными величинами модели являются: 1) концентрации
ионов в почвенном растворе (т тСа?* › ме ?+ › ща *› Тн +› Ивозн› Ису›
тнсо;’ тсо;"’ "он-, тыо._), моль/кг Н› О; 2) содержания катионов

3

в ионообменной фазе (5 $ща+ )› Экв/кг; 3) содержания гипсаСа?* › 8М3 2+ ›

и кальцита (Н, и Нк) в твердых солевых фазах, кг/кг почвы.
Попутно вычисляются активности ионов в растворе и эффективная

ионная сила.

Первую группу уравнений модели составляют уравнения материального
баланса (сохранение массы для консервативных компонентов)

Тоаз+ = 2(0 — м) тВсаз+ * $саг+ + 11,63 Н, + 20Нк;

Г 2...:2(..."'...5\‘)”2МБ 2++8М8 МЗЗ""

Т +=(И/’-—И/'Т)тыа..‚+8М МNoа*?° ' (56)
Т303_== 2(0 — у/й о: - + 11,63А, ;

Гс- - (No - @Р т
Т...);"—" ( — у) "ло,

Здесь числовые множители обеспечивают переход от одной системы еди-
ниц измерения массы в другой.

Во вторую группу входят уравнения электронейтральности (сохранения
заряда) :

2 (тС82+

= 2(т

+ тмв“) У Тца+ * Тн 7
во:-* "со: ) * Рс--* Ицо; * Пнсо; * Рон- (57)

$са2+ * $ + $ = .м82+ Ыа+

Третью группу составляют выражения для термодинамических констант
произведения растворимости гипса и кальцита. Однако они не имеют вид
точных равенств типа (7), соответствующих насыщению раствора по гипсу
и кальциту; предполагается выполнение неравенств

< ©; < Ко (58)аС 2+а$02 _ан о аСа“'аСОЁ-

т.е. возможно либо недонасыщение, либо насыщение.
Далее следуют полуэмпирические уравнения для описания ионообмен-

ных равновесий вида (37) или (38).
Для вычисления активностей ионов в растворе служит модель ионных
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Таблица 16

Схема и результаты опытов по искусственному засолению образцов почвы (Оий,
Ропееп, 1963)

Вариант Добавлено при засолении, мэ;‹в/кг Общее
опыта содержа-

Са?* Ме?* МNo * 50$7 С ние солей,
%

Исходное содержание обменных катионов: Са?** — 240,6, Ме?* — 4,8,
No* — 2,5 мэкв/кг

А1 Нет Нет 20 Нет 20 0,12
А2 ,, »» 40 , 40 0,23
АЗ э ‚ 80 ‚ 80 0,47
А4 ‚ э 60 ‚ 160 0,94
Б1 ‚ ‚ 20 15 5 0,14
Б2 » м 40 30 10 0,27
БЗ э ›› 80 60 20 0,54
Б4 э » 160 120 40 1,09

Исходное содержание обменных катионов: Са** — 105,9; Мв?* — 149,7,
No* — 2,5 мэкв/кг

В1 15 Нет 5 15 15 0,13
В2 30 ‚, 10 30 10 0,26
ВЗ 60 ‚ 20 60 20 0,53
В4 120 э 40 120 40 1,05
Г1 Нет 15 5 15 5 0,12
Г2 „ 30 10 30 10 0,24
ГЗ э 60 20 60 20 0,48
Г4 ‚ 120 40 120 40 0,95

Примечание. Расчеты выполнены по программе ШВКА.

пар (10) — (12) с той поправкой, что в выражение для эффективной ионной
силы включаются концентрации Н’ к ОН`.

Управление содержаниями неконсервативных компонентов системы,
которые могут меняться из-за связи с атмосферой, осуществляют первые
три уравнения системы (22) и уравнение диссоциации воды

= К, (59)ан + аон_

где рК,, = 14.
Полученная система уравнений очень сложна и может быть решена толь-

ко на ЭВМ. В работе (Мироненко и др., 19816) предложен метод решения
этой системы, основанный на учете ее структуры, путем редуцирования —
сведения к решению нескольких задач меньшей размерности с использо-
ванием алгоритмов стандартных методов вычислений. Е.В. Мироненко
составлена программа для ЭВМ под названием ШВКА (весы — лат.). Да-
лее под этим же названием, подчеркивающим, что в основе ее лежат урав-

нения баланса — сохранения массы, упоминается и сама комплексная
модель.

Замечание об адекватности. Несмотря на большое количество уравне-
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Концентрации в насыщенных вытяжках, мэкв/кг Н, О

Са2+ М82+ Ы8+

эксп. расч. эксп. расч. эксп. расч.

Исходное ёодержание обменных катионов: Са?* — 240,6, Ме?* — 4,8
No — 2,5 мэкв/кг

23,8 20,4 Нет Нет 18,7 19,9
45,6 43,8 ‚ э 43,2 43,2
74,8 71,0 ‚ ‚ - 91,8 94,7

129,2 126,8 ‚ ‚ 217,7 216,5
26,2 26,4 э »» 21,1 20,1
24,4 29,6 ‚ ‚ 39,8 38,5
30,6 29,4 э ‚ 81,0 74,9
25,8 29,0 ‚ ‚ 153,7 150,0

Исходное содержание обменных катионов: Са?* — 105,9; Мв?* — 149,7,
No* — 2,5 мэкв/кг

16,4 18,0 24,2 23,6 6,4 7,3
27,6 31,2 45,0 37,6 10,3 11,1
34,4 35,8 48,2 45,2 24,1 23,5
41,4 45,6 55,2 55,6 50,0 44,8
12,4 16,4 27,6 27,2 5,0 4,4
20,6 29,2 51,8 52,0 10,3 11,4
27,6 30,2 82,8 79,8 25,9 24,5
31,0 29,0 ° 158,6 163,2 55,2 54,5

ний, МВКА — модель упрощенная. Она основывается на множестве допу-
щений, значимость которых в общем случае трудно оценить априори. Одно
из них — использование усредненных по всей массе почвы концентраций
ионов в растворе, содержаний твердых солевых фаз и обменных катио-
нов, уже обсуждалось в п. 1.3 и 2.1. Лишь в качестве первого приближе-
ния можно рассматривать постоянство значений масс нерастворяющей
влаги, единую для всех составов раствора зависимость суммы обменных
катионов от рН, учет в числе кальцийсодержащих твердых фаз только
гипса и кальцита и др. Поэтому точность модели требует исследования
и сопоставления с точностью величин, используемых в качестве исходных

при расчетах. Наиболее подходящей для этой цели является процедура
проверки адекватности, описанная в п. 1.4.

Оценка точности модели по данным экспериментов в контролируемых
условиях. В работе (Ои1{, Оопееп, 1963) описаны опыты по искусствен-
ному засолению почвы (глинистого суглинка). Часть образцов почвы
переводили в кальциевую моноформу, затем отмывали дистиллированной
водой и высушивали до воздушно-сухого состояния. Определяли исходные
содержания обменных катионов. Потом образцы искусственно засоляли:
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увлажняли порциями растворов МNoС1 или смесей NoС!1 с No› 504, СаЗОд или
МЕ5ЗО4. Каждая порция раствора увлажняла образец до полной влагоем-
кости; затем его высушивали, вновь подавали порцию раствора и т.д.

В результате были получены образцы, содержавшие известные количества
катионов Са?* ‚ Мв”* ‚ No* и анионов 504”, СГ на 1 кг почвы. Для каждого
из этих образцов определили содержания катионов в жидкой фазе при
увлажнении до полной влагоемкости (в насыщенной вытяжке). Схема
опыта приведена в табл. 16.

В качестве входных данных в соответствии с приведенным выше переч-
нем задали следующие величины. Влагосодержание у = 0,47 кг Н, О/кг
почвы; масса нерастворяющей влаги у/1 = 0,06 кг/кг по данным исследо-
ваний на той же почве из работы (Ри11, 1962); м/ 3 = 0; Рсо, = 0,001 МПа;
$5 = 0,2479 экв/кг = соп5{; Кс а_мв — 0,67 по данным опытов с той же поч-
вой (Рши, 1962); Кса_ма По данным опытов с засолением почвы в каль-
циевой форме растворами МаС1 (варианты А1—-А4 по табл. 16) варьирова-
ли несильно (0,30; 0,30; 0,32 и 0,29). Для расчетов в остальных вариантах
использовали среднее значение Кса_ма = 0,30.

В результате расчета перераспределения ионов между фазами почвы
после засоления были получены значения концентраций ионов в растворе,
в ионообменной фазе и в твердой солевой фазе — в вариантах с засолением
сульфатами (серии Б, В, Г) в осадок выпал гипс. Рассчитанные и измерен-
ные концентрации катионов в насыщенных вытяжках сопоставляются

в табл. 16. Соответствие в целом удовлетворительно. Насыщенная вытяж-
ка недонасыщена по гипсу на 5—10%.

Другой пример воспроизведения моделью ШВКА хода лабораторных
экспериментов приведем по данным работы (Сги7-Котего, Со1етап, 1974).
Почву (пылеватый суглинок) переводили в смешанную Ма—-Са-форму
с известным соотношением $ца:5са- Затем через суспензию, исходно содер-
жавшую почву, кальцит (мел) и дистиллированную воду в отношении
6:250:25 по массе, пропускали газовую смесь СО, —No, с 10% углекислоты.
После стабилизации значений рН определяли содержание в растворе Са?',
No* ‚ НСОз, СОЗ”.

Входные данные модели: суммарные массы Са”* и No* известны; у =
= 4,17 кг/кг; м% = 0,06 кг/кг; и/3 = 0; Рсо, - 0,01 МПа; О = 0,21 экв/кг =

соп5!; коэффициент селективности обмена Са—-Ма авторы эксперимен-
тальной работы определили в независимых опытах с обменом из растворов
хлоридов: в (38) Кс = 0,0188 моль- !/? . м?/?.

Результаты измерений и расчета состава раствора даны в табл. 17;
соответствие представляется удовлетворительным, некоторое рассогла-

сование по No* можно отнести на счет гистерезиса обмена.
Аналогичные приведенным результаты были получены и по данным

других опытов (Мироненко и др., 19816); модель ИВКА дает хорошее
воспроизведение действия системы процессов массообмена, характерной
для почв аридных и семиаридных областей.

Расчет состава фаз почв при естественной влажности по составу фаз
после водной вытяжки. Несмотря на то что важнейшим элементом среды
обитания растений является почвенный раствор, засоленные почвы до сих
пор характеризуют чаще всего по данным анализа водной вытяжки. Начи-
ная с исследований Н.И. Курбатова (1926) известно, что водная вытяжка
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Таблица 17

Рассчитанный по модели ШВКА и измеренный (Сгих-Котего, Со!1етал, 1974)
состав равновесного раствора в суспензии "почва в Са-No-форме-кальцит-вода”

No Начальное со- | рН раствора Состав раствора, мэкв/кг Н, О
опыта держание об-

менного No*, | расч. | эксп. No* НСО; + СО ” Са?*
экв/кг

расч. | эксп. | расч. | эксп. | расч. |эксп.

1 0,210 710 — 7,19 24 26 25 27 11 —
2 0,105 6,90 ° 6,81 13 10 15 12 2,4 2,1
3 0,042 6,74 — 6,65 6 3 10 9 4,6 4,6

дает искаженное представление о составе жидкой фазы почв при естествен-
ной влажности (Шаврыгин, 1947а; Молодцов, 1975; Зеличенко, Соколенко,
1984). При полных комплексных стационарных исследованиях миграции
ионов в Ппочвах изучался именно режим состава почвенных растворов

(Ковда, 1947; Быстрицкая и др., 1981). Однако остается непреложным
фактом, что огромный материал о результатах водной миграции ионов
и аккумуляции -солей в почвах степной и аридной зон накоплен и обобщен
именно по данным водных вытяжек. Поэтому неизменный интерес иссле-

дователей привлекает задача предсказания состава фаз почв при естествен-
ной влажности по данным водных вытяжек. Известно несколько эмпири-
ческих математических моделей для определения содержания некоторых
ионов. Но применимость их ограничена теми почвами, для которых
они были получены.

Обсуждаемая в данном разделе комплексная модель ВКА может ис-
пользоваться, в частности, дДля расчетов изменений состава фаз почвы,
связанных с изменением влагосодержания при упаривании или добавлении

дистиллированной воды, т.е. когда суммарные массы рассматриваемых
ионов не меняются. Именно этот случай возникает при приготовлении
водной вытяжки. Следовательно, если после проведения водной ВЫТЯЖКИ
определены содержания обменных катионов и содержания гипса и кальци-
та, то будут известны основные входные величины модели ШВКА — сум-
марные массы ионов на 1 кг почвы и емкость катионного обмена. Они
могут быть получены по формулам:

Тсаэ+= йе + зёВ,, + 11,6ЗНВВ + 20Н ВВ;

Тмв“= ИЁЁ„ + ЗЁВ::‚;

ТЫа —ИВВ“' + 81]\315+;
Т ИВЁ’ Гхо; ° ЬЁЁ-; (60)
Твоз- “ Ивоз- + 11,6ЗНВВ ;

5 = ЗЁЁ„ + 3&%„ + ЗЁЁ„

где ВВ — содержание иона в водной вытяжке, экв/кг; 5ЁВ — содержание
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иона в ионообменной фазе после проведения Водной вытяжки, экв/кг;
НВ — содержание твердых солей после водной вытяжки, кг/кг. В работе
(Барон и др., 1987) отмечено, что если положить НГВВ И НЁВравными
нулю, то составы почвенного раствора и обменных катионов при есте-
ственной влажности, предсказываемые моделью ШВКА, не изменятся,
а абсолютные содержания гипса и кальцита будут предсказаны с ошибкой,
но если последние неважны, то можно вести расчеты, полагая Нгвв = НЁВ=
= 0. Такой прием использован ниже.

Проверка описанного способа расчета состава фаз при естественной
влажности проводилась по данным массовых анализов. Для образцов из
глубоких горизонтов темно-каштановой легкоглинистой — глубокосолон-
чаковой почвы и грунтов из подпочвы были получены сопряженные данные
о составах поровых растворов и обменных катионах при естественной
влажности и о составе водной вытяжки и содержаниях обменных катионов
после получения водной вытяжки. Все 24 группы данных приведены в ра-
боте (Барон и др., 1987). Их анализ показал, что водная вытяжка приводит
к существенным изменениям в составах фаз. На рис. 24, а сопоставлены
содержания обменного No* в одних и тех же образцах при естественной
влажности (ЕВ) и после водной вытяжки (ВВ). Несмотря на то что при
естественной влажности $4 Колеблется в довольно широких пределах
(от 18 до 30% емкости катионного обмена), после водной вытяжЖки во
всех образцах содержание No* лежит в пределах 5—10% емкости, причем
снижение содержания обменного No” не зависит от исходного его значения.
От 40 до 80% обменного No* при водной вытяжке переходит в жидкую
фазу.

С целью характеристики точности исходных данных для моделирования
оценили, насколько точно при обычной погрешности массовых анализов
выполняются основные уравнения модели — уравнения сохранения массы.

Для этого сопоставили значения суммарных масс No* и Мв”* , вычислен-
ных при естественной влажности (по формулам (56), далее обозначены

ТЁЗВ‚‚ и Т 1%183 з+ ) и по данным после водной вытяжки (по формулам (60),
далее — ТЁ;Ё. И ТЁДВБ„ ). Чтобы вычислить ТЁЗ И ТЁЁ„ ‚ нужно распола-
гать значениями у’Т и у/%. Величину м% оценили по значениям ТЁВ.И ТР
предположив, что они равны, тогда м% = у — ИЁР_/т&В. Вычисления пока-
зали, что аналитические погрешности обусловливают значительный разброс
значений у/} и в некоторых случаях приводят к отрицательным величинам
иТ. При дальнейших вычислениях у/Т были приняты равными для тех групп
данных, у которых по концентрациям СГ эта величина оказалась меньше
нуля. Вычисленные с учетом этого ТЁ‚Ё„‚ сопоставлены с ТЁЁ‚‚ на рис. 24,6.
Можно видеть, что эти величины довольно близки между собой. Среднее

значение отношения ТЁЁ+/7`ВЗВ+ равно 1,08; среднее квадратичное откло-
нение (СКО) равно 0,12. Хотя величины уФ определяются с большим
разбросом, игнорировать их нецелесообразно. Это следует из данных

рис. 24, в, где сопоставлены ТЁЁ и ТЁЁ‚ — суммарные массы No* ‚ вычис-
ленные при и = 0. Здесь уже среднее значение ТЁЁ /Т ЁЁ равно 1,18 при
СКО = 0,22.
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Рис. 24. Связь между содержаниями катионов в жидкой и ионообменной фазах тем-
но-каштановой глубокосолончаковатой почвы при естественной влажности (ЕВ)
и после водной вытяжки (ВВ)

Пояснения см. в тексте

Обратимся к оценке точности выполнения равенства Т ЕВ„ = ТВВ
Массу влаги нерастворяющего объема ДЛЯ двухзарядных анионов можно,
вообще говоря, рассчитать по тёё‚„ и йЁ в02- © учетом содержаний гипса

НВВ и Н, ЕВ. Но поскольку при моделировании абсолютные значения со-
держаний гипса не используются, такие вычисления провести нельзя. По-
этому опирались на сведения А.В. Трофимова (1925), детально изучавше-
го отрицательную адсорбцию анионов на разных почвах. По его данным
в почвах с нейтральной и щелочной реакцией отрицательная адсорбция
50%° отсутствует. Исходя из этого, рассчитали величины Тм ›+ (см.
рис. 24, г). Разброс здесь выше, чем для No* : СКО = 0,16 при среднем

значении ТЕВ /ТЁЁ„ ‚ равном 0,99. Можно было бы предположить, чтоМ 2+

разброс связан с неучетом существующего в действительности нерастворяю-
щего объема. Эту возможность не следует отбрасывать, хотя среднее не-
достоверно отличается от единицы. Но, по-видимому, более существенно
то, что содержание Ме”” определялось с невысокой точностью. Действи-
тельно, анализ исходных аналитических данных показал, что есть всего

девять вариантов значений $,г+ На 48 групп данных. Причем значения
9,23 и 7,15 встречаются по 8 раз, значения 8,2 — 10 раз, а 6,15 — 13 раз.

Равенство величин $ЁВ и $88 соблюдается несколько более точно,



чем равенства масс отдельных ионов до и после водной вытяжки: среднее

значение $ ЕВ /5 ВВ = 104 при СКО = 0,06.
В целом, оценивая качество аналитического материала по приведенным

характеристикам варьирования, можно заключить, что характерный пока-

затель — коэффициент вариации — достигает величин 12—15%, и более вы-
сокой точности воспроизведения моделью экспериментальных данных
ожидать не приходится.

Уравнения изотерм катионного обмена приняли в форме Гапона (38).
Обращало на себя внимание отсутствие зависимости коэффициентов се-
лективности обмена Са—-Ма и Ме—Ма от ионной силы раствора.

Величина парциального давления углекислого газа в почвенном возду-
хе не была измерена. Поэтому было выбрано несколько вариантов значе-

НИЙ Рсо, В диапазоне значений от 0,1 до 100 КПа, и для каждого варианта
выполнялись расчеты по всёем группам данных. Естественная влажность
почвы была принята равной той, при которой вытесняли почвенный
раствор. Емкость катионного обмена задавали по сумме обменных катио-
нов после водной вытяжки, зависимость от рН не учитывали. Таким обра-
зом, всеё входные величины модели были определены.

Поскольку составы фаз характеризуются большим числом показателей,
надо было выбрать основные, по которым можно было бы оценить адекват-
ность модели (переменные отклика по терминологии п. 1.4). В качестве
таких показателей, характеризующих наиболее важные свойства почв и
доступность почвенной влаги растениям, выбраны Уща И сумма катионов
в растворе Ук. Согласно современным представлениям гидрофизики
засоленных почв и грунтов (Пачепский, 1989) , именно эти величины опре-
деляют водоудерживание и влагопроводность. С другой стороны, по данным
п. 2.2, сумма катионов дает достаточную информацию об осмотическом
давлении раствора, которое, в свою очередь, характеризует доступность

влаги растениям.

Сравнение расчетных и измеренных величин Ущца и \к дано на рис. 25 а.
Вычисленные Уща В целом соответствуют измеренным. Среднее значение
отношения УРNo“/Ума“°Р составляет 0,93 при СКО =0,14. Разность УР —
— УNo“°Р имеет среднее (—0,022) при СКО = 0,038, соответствующем при-
мерно 0,0075 экв/кг. Несколько заниженное расчетное содержание обмен-
ного No, по-видимому, определяется тем, что суммарная масса МNoа’ по дан-
нНым анализов после водной вытяжки в среднем на 9% меньше, чем по
данным анализов при естественной влажности (см. рис. 24,6).

Отношение ХРч /хМ2М°Р зависит от степени засоления (см. рис. 25,6).
В пресных поровых растворах, где в твердой фазе присутствует только
кальцит, ХРК`" превышает 3 "2М°Р в среднем на 35%. В более минерализо-
ванных растворах, когда в твердой фазе есть и гипс, и кальцит, ХР° " в
основном меньше 212М°Р (в среднем на 15%).

Сумма катионов в пресных растворах в определенной мере контроли-
руется содержанием кальция, которое зависит от значения рсо, . Варьируя
Рсо‚‚ удалось удовлетворительно воспроизвести значения концентраций

Са** и НСОЗ; Рсо, почти не влияло на Уща. Но улучшить соответствие
ХК “°Р и ХРЕ°Ч не удалось, поскольку при всех Рсо, наблюдалось по-
вышенное содержание Мв?* по расчетным данным в сравнении с опытными,
что связано с неточностями определения Мв”*
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Рис. 25. Соответствие между расчетными и измеренными показателями составов
фаз темно-каштановой глубокосолончаковатой почвы при естественной влажности
(Барон и др., 1987)

Пояснения см. в тексте

Рассматривая результаты моделирования в целом, можно заключить,
что достигнутая точность воспроизведения составов фаз почв и грунтов при

естественной влажности в основном соответствует точности выполнения
уравнений баланса массы, т.е. в конечном итоге точности химико-аналити-
ческих определений. С учетом этого расчеты влияния влажности на состав
фаз почв с помощью модели, использующей термодинамические уравнения
и полуэмпирические уравнения для расчета активностей, вполне возможны.

Прогноз изменений составов фаз почв с помощью метода замещения
со смешением. Этот метод полезен в тех случаях, когда можно допустить,
что изменения состава фаз происходят в результате скачкообразного изме-
нения состава почвенных растворов. В уравнениях сохранения массы (56)
величины Т изменяются из-за того, что меняются значения т при сохране-
нии $ и Н. После этого устанавливается новое равновесие, в результате чего
изменяются и концентрации в растворе, и содержания обменных катионов
и твердых солевых фаз.

Иногда замещение со смешением действительно реализуется. Это проис-
ходит, например, в экспериментах по нахождению изотерм катионного

обмена, в ходе которых часть раствора, полученного после установления
очередного равновесия, отбирается и замещается другим раствором (Мор-
гун, Пачепский, 1986). Тогда модель МВКА может быть использована для
планирования экспериментов, чтобы рационально расположить точки
измерений в изучаемом диапазоне изменения состава фаз. Однако чаще
метод замещения со смешением имитирует действие промывок. Впервые
этот способ описания промывки был предложен Е.Н. Гапоном и Т.Б. Га-
пон (1948) и затем многократно использовался. В частности, и модель
ШВКА была использована С.Ю. Розовым (1986) для оценки направления
изменений состава фаз чернозема предкавказского при воздействии на
него оросительных вод разного состава. Расхождение расчетных и измерен-
ных показателей состава фаз почвы после промывки в опытах с почвен-
ными колонками не превышало 20%.

Пути использования комплексных моделей распределения ионов. При по-
мощи вычислительных экспериментов с моделью (см. п. 1.4) могут быть
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Таблица 18

Использование комплексной модели ГВКА для почв аридных
и семиаридных областей

Изменяемая входная
величина или параметр

модели

Решаемая задача

Влажность (и/)

Содержание твердых
солевых фаз: гипса (Н,.)
и кальцита (Нк)

Парциальное давление
углекислого газа

в почвенном

воздухе (2со, )

Константы нестойкости
ионных пар

Коэффициенты селек-
тивности катионного

Расчет действия упаривания или разбавления на состав фаз
почвы, нахождение состава почвенных растворов и обмен-
ных катионов при естественной влажности по данным о
составе водных вытяжек и содержании обменных катионов
после ВОДНОЙ ВЫТЯЖКИ

Оценка степени насыщенности по гипсу и кальциту почвен-
ных растворов, водных вытяжек и фильтратов из промы-
ваемых образцов почвы. Оценка растворимости гипса и
кальцита в почвенных растворах. Оценка влияния внесения
в почву гипса и кальцита на состав почвенного раствора и

обменных катионов

Расчет соотношений карбонат- и бикарбонат-ионов в почвен-
ных растворах. Оценка влияния парциального давления СО,
на состав фаз почв и реакцию почвенного раствора. Оценка
значений рсо, в почвенном воздухе

Оценка значения образования ионных пар и комплексов
и величины констант устойчивости ионных пар для распре-
деления ионов между фазами почв. В некоторых случаях
нахождение констант устойчивости комплексов и ионныХ
пар по данным об активностях почв и растворимости солей

Оценка влияния погрешности определения коэффициентов
селективности катионного обмена на распределения ионов

обмена (Кса-МNoа› *Ме—Ма) между фазами почвы. Планирование статических экспери-

Концентрации ионов
в почвенном растворе (т)

Замещение со смеше-
нием — многократная

замена части или всего

почвенного раствора

на раствор заданного

состава

ментов по изучению катионообменных свойств почв

Расчет активностей ионов в почвенных растворах. Расчетно-
экспериментальное определение составов почвенных раст-

воров с использованием ионоселективных методик. Оценка
действия биологической трансформации состава почвенных
растворов (денитрификации) на состав фаз почвы. Включе-
ние модели равновесного распределения в комплексные

модели массопереноса с массобменом фаз (см. гл. 4)

Планирование экспериментов по изучению катионообмен-
ных свойств почвы. Имитация изменения состава фаз почвы
при промывке, Изучение направленности изменения состава
обменных катионов в зависимости от качества поступаю-
щих вод

решены разные задачи, и приведенные примеры, разумеется, их не исчерпы-

вают. Табл. 18 обобщает опыт использования модели ШВКА. Эта таблица
не претендует на полноту, так как рассматривает вычислительные экспери-

менты с варьированием только одной группы однотипных параметров
или входных величин. Варьирование нескольких параметров из разных
групп позволяет ставить дополнительные виды вычислительных экспери-

ментов (например, комбинируя замещение со смешением и варьирование
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содержания гипса, можно оценивать эффективность гипсования в зависи-
мости от интенсивности удаления продуктов его взаимодействия с поч-
вой). Перечень задач, аналогичный приведенному в табл. 18, разумеется,
существует для любой модели перераспределения ионов между фазами
почв. Следует еще раз подчеркнуть, что реальные возможности решения
такого рода задач возникли только с появлением ЭВМ в качестве инстру-
мента научных исследований.

Глава 3

ПОВЕРХНОСТНЫЕ ЯВЛЕНИЯ
И СТАТИЧЕСКИЕ РАСПРЕДЕЛЕНИЯ ЗАРЯДА

Все межфазные взаимодействия в почвах в значительной степени об-
условлены структурой сильных электрических полей, существующих
близ поверхностей почвенных частиц и других поверхностей раздела. Это
относится к таким классам явлений массообмена, как растворение—осаж-
дение минералов, положительная и отрицательная адсорбция, ионный
транспорт. Под влиянием электростатических взаимодействий заряженных
поверхностей развиваются набухание и диспергирование почвенных час-
тиц, изменения структуры почвы, их водоудерживающей способности.
Непосредственно связаны со свойствами, в том числе с зарядом, влаго-
проводность почв, электрокинетические параметры, возможности проявле-

ния осмотических эффектов. Сам заряд поверхностей частиц непостоянен
и для некоторых компонентов почв в зависимости от состава почвенного

раствора может изменяться в широких пределах.

Исследование электростатики поверхностных явлений в почвах соответ-
ствует рассмотрению почв на молекулярном уровне и на уровне элементар-
ных почвенных частиц. В каждом конкретном случае распределение заряда
и потенциала формируется под влиянием специфических свойств как
поверхности, так и компонентов раствора. Однако неспецифические фак-
торы — плотность заряда на поверхности, концентрация и заряд ионов

в растворе — также всегда влияют и в некоторых случаях могут опреде-

лять свойства электрического поля близ поверхности. Для последнего
случая развита наиболее стройная система моделей двойного диффузного
электрического слоя. Эти модельные представления описаны в п. 3.1. По-
следующие разделы главы посвящены приложениям этой и других моделей
для физико-химического описания некоторых поверхностных явлений.

3.1. Модель двойного диффузного
электрического слоя

Изменение состава раствора по мере удаления от заряженной поверх-
ности в большинстве случаев описывается при помощи одномерной модели,
восходящей к работам Гуи и Чепмэна (Нерпин, Чудновский, 1967;
Вой, 1982). Предполагается наличие плоской однородно заряженной по-
верхности, ограничивающей бесконечный объем раствора, или двух таких
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поверхностей, между которыми заключен раствор. В растворе находятся
точечные заряженные частицы — ионы, участвующие в тепловом движении.

Все характеристики системы зависят от единственной пространственной
координаты х, направленной по нормали от поверхности и задающей рас-
стояние до нее. В растворе справедливо уравнение Пуассона в виде:
а* у1ах° = —4пр, Е. Здесь { — потенциал электрического поля, В; е —

диэлектрическая проницаемость среды, Кл/(В? . м); р, — объемная плот-
ность заряда, Кл/м°.

Отождествляя поведение ионов в растворе с поведением молекул газа
во внешнем поле без учета влияния среды, можно применить больцманов-

ское выражение для концентраций ионов в виде

т; = т%ехр [-2, Е { /(КТ)], (61)

где т; — концентрация иона / в растворе, моль/м?; т — концентрация
того же иона вне области влияния заряженной поверхности; 2; — заряд

иона; Р — число Фарадея; К — универсальная газовая постоянная; Т —
абсолютная температура. Тогда с учетом того, что плотность заряда р, =
= Е2 ут;, получим уравнение, дающее зависимость потенциала от прост-
ранственной координаты:

а* ах = —- 4п Е Х гутбехр| -- г )/(КТ)] [е. (62)

Обычно вводят приведенный потенциал у = — // /(КТ/Р) , положительные
значения которого соответствуют случаю формирования двойного слоя
на отрицательно заряженной поверхности; для 25°С значение у = 1 при
ф = 26,7 мВ. Уравнение (62) переходит в @а* у/ах? = У, В %2 утбехр (2)у),
где В = 8л?*/(ЕКТ) = 1,063 . 10° м/моль при 25° С. Интегрирование по
у дает (ау/ах)?® = ВУг т [ехр (г у) — ехр(2)уъ) ]. Здесь и далее индекс Ь
относится к величине приведенного потенциала и координате, которые
соответствуют выполнению условия @у/ах = О. Для неограниченного двой-
ного слоя ау/ах —> О при х — ©°, а для ограниченного симметричного слоя
хь равно полуширине промежутка между заряженными поверхностями.

Определив вспомогательные величины: и = ехр(у) и /; = |2/!т//Со,
получают уравнение, связывающее безразмерные величины

\вСо - ах = Нн,
и 2 Д@9 — ив’ )Лар

Здесь Со — суммарная концентрация заряда, равная % %12 /|т), а /; —
эквивалентная доля заряда иона /. Слева стоит дифференциал приведен-
ного расстояния. Расстояние отнесено к величине 1/\/ВСо, близкой по
смыслу к толщине дебаевской атмосферы. Для раствора электролита 1:1
с концентрацией Со = 0,001 моль/л имеем 1/\у/ЁСо = 3,1 нм = 31 А, а для
Со = 0,01 моль/л тот же параметр равен 0,97 нм = 9,7 А.

Вычисление на ЭВМ интегралов, необходимых для расчетов по (63),
в настоящее время не составляет труда. Кроме того, в начале 60-х годов
А.Б. Барбоем с соавторами был получен исчерпывающий спектр аналити-
ческих решений дифференциального уравнения (63). Однако до настоя-
щего времени применяют ряд искусственных приемов, которые, с одной
стороны, вносят некоторую погрешность в результаты, а с другой — умень-
шают объем необходимых вычислений. Они состоят: а) в использовании
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решений, полученных для случая бесконечно большого заряда поверхности
при х = 0; б) в приближенной замене подынтегральных выражений в (63)
или пределов интегрирования; в) в подборе координаты поверхности
частицы х = ё по данным о поверхностной плотности заряда. Остановимся
на этих приемах.

При наличии плоскости бесконечно большого заряда при х = 0 из (63)
имеем

и

УВбох = — / Е —. (64)
е и 3 Д(@и” — ий? /2/

Показано (Во!;, 1982), что при вычислении этого интеграла не возникает
большой погрешности, если заменить фактический состав электролита на
смесь симметричных электролитов, так чтобы доля однозарядных (двух-
зарядных) анионов стала бы равна фактической доле однозарядных (двух-
зарядных) катионов. При такой замене в случае присутствия в растворе
только одно- и двухзарядных ионов подкоренное выражение в (64) станет
равным И( / и) — #( 7 иь») , где

й(7и) = (/и?)/2 + 1 - Ди + 1 - Ди”! + Л(и”), (65)
] — эквивалентная доля двухзарядных ионов. Тогда связь х и и будет дана
следующими соотношениями:

\ВСо х = @[Е (Ф.., @) - Е (Ф,а)], (66)

где

с = 2 ‚ @ = агс$т 493 ‚ Ф = агс$т ;@ Щ;
\/9192 9192 д3 У — 2

(67)

Ф. = асяп 2 ; @) = 1, +2; Ч2=_[_Ё_ё+1; 4з = Гоу + 1 - 7;
93

оъ = и» + Ци»; уоти + 1и;

Е — неполный эллиптический интеграл первого рода.
Заряженная поверхность, на которой значение и конечно, должна нахо-

диться на некотором расстоянии ё от начала координат. Чтобы найти вели-
чину ё, используют условие электронейтральности системы: суммарный за-
ряд поверхности на единицу площади равен суммарному заряду в столбе

раствора, опирающемся на эту единицу площади:

РГ =:]р‚а'х. (68)

Здесь Г — плотность поверхностного заряда, экв/м? . Из (68) с учетом (62)
находим

2 ( ау ) 2
г= — — [ — = — — ГСо ® 7(и” —ЕГ )ЛеЛ. (69)В \ &/ ‚=5 Ё , вО

В частности, для смеси симметричных электролитов

Г* В/ Со =4[й (7 и) — А( и»> (70)
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Отсюда, зная величину Г` (и и») ‚ можно найти величину и, а затем по форму-
лам (66) — (67) определить значение 6 = х. Величина Г` оценивается как част-
ное от деления емкости катионного обмена на удельную поверхность. Для
глинистых минералов почв получают значения Г порядка 107° —1077 экв/м?.
Например, для монтмориллонита при емкости обмена 08 экв/кг и удель-
ной поверхности 8 . 10° м?/кг величина Г = 10`° экв/м?, для иллита при
емкости обмена 0,5 экв/кг и удельной поверхности 1,5 - 10° м?/кг имеем
Г =3 . 10° экв/м2 ‚ и т.д. Поэтому безразмерный комплекс Г° В/Со при ти-
пичных концентрациях растворов и составе глинистых минералов прини-

мает значения порядка 10° —10'°. При таких больших его значениях и не-
больших ир из (70) следует, что ГЁ/СО ^ 2/и? даже при ничтожных содержа-
ниях двухзарядных катионов (/ < 10°3). Поскольку двухзарядные ка-
тионы реально всегда присутствуют в растворах, то можно считать, что

и ® Г/В(2Со)) — (10°-+10° )/7. При таких больших и из (66)-(67) сле-
дует, что \/ВСох <& \/2///и, т.е.

6 = 2/(Г8). (71)

Упомянутый выше диапазон значений Г` для почвенных минералов обуслов-
ливает значения координаты поверхности ё ^ 0,02—0,2 нм.

Чтобы получить истинное расстояние от заряженной поверхности, нужно
вычесть значение 6 из величин х, найденных по (66) — (67). С нелью оценки
этого и других приближений остановимся детальнее на допущениях, поло-
женных в основу модели двойного диффузного электрического слоя
(МДДЭС), и связанных с ними погрешностях.

Прежде всего не следует ожидать одномерности поля. По мере удаления
от участка плоской поверхности эквипотенциали будут искривляться; на
достаточном удалении скорее можно будет говорить о центральной сим-
метрии. Однако если рассмотреть для простоты частицу с круглой заряжен-
ной гранью, то в пределах полусферы с радиусом и центром, совпадающими
с радиусом и центром грани частины, соответственно поле будет прибли-
женно плоским одномерным. Другой причиной нарушения одномерности
является дискретное расположение зарядов на поверхности — между ними

около 1 нм. Да и лежат они непосредственно не на поверхности, а на глуби-
нах до 05 нм. Поэтому близ поверхности ни о какой одномерности тоже го-
ворить нельзя. Вероятно, лишь в интервале расстояний от 1—2 до 10—20 нм
геометрические соображения позволяют считать допустимым одномерное
приближение.

Еще один круг допущений связан со способом оценки энергии ионов.
Принятое соотношение Больцмана (61) предполагает отсутствие взаимо-
действия ионов и специфической адсорбции. В работе (Во!&, 1955) показа-
но, что для учета взаимодействия ионов достаточно уменьшать вычислен-
ные по (67) значения х на 0,2 нм при убывании значений и на порядок. Бу-
дет происходить сжатие двойного слоя.

Относительно величины поправки на специфическую адсорбцию нельзя
сказать что-либо априори. Вероятно, это одна из важнейших причин, по ко-
торым МДДЭС малопригодна для прогнозирования катионообменных
сВОйстВ ПоЧчВ.

Постоянство диэлектрической проницаемости означает неучет ориента-
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ции диполей близ поверхности (Нерпин, Чудновский, 1967) ‚ что также вно-
сит некоторую погрешность в расчет энергии частиц.

Описанная версия модели двойного электрического слоя не учитывает,
что гидратированный катион не может подойти к поверхности близко.
В связи с этим нужна поправка к величинам расстояний, вычисляемым по
модели, — к ним нужно добавлять радиус гидратированного катиона, т.е.
опять-таки несколько десятых нанометра. Это — толщина ”пустого слоя
Штерна”.

Таким образом, нет оснований ожидать, что МДДЭС обеспечит точное
описание распределений электрического потенциала и заряда в пределах
одного-полутора нанометров от поверхности почвенных частиц. В связи с
этим, в частности, потенциал поверхности и, лучше не рассчитывать как

функцию расстояния из (67) при х = 6, а вычислять непосредственно из
(69). В то же время на расстояниях более 1 ,5—2 нм точность теории МДДЭС
может быть удовлетворительной.

Приведенных выше соотношений достаточно, чтобы рассчитать распреде-
ление заряда и потенциала, если двойной слой неограничен, т.е. ху = ©° и
и» = 1. Если двойной слой имеет конечные размеры, то обычно считают
(Втем1ег, 1972), что х» представляет собой полуширину межслоевого
(межпакетного) промежутка минералов или, в более общем случае, поло-
вину расстояния между двумя заряженными поверхностями частиц глин-

ных минералов. Тогда для расчета распределения зарядов необходимо
знать х или потенциал /ъ = / (хь).

Один из способов определения \/» состоит в использовании концепции
расклинивающего давления, развитой Б.В. Дерягиным и Л.Д. Ландау (Де-
рягин, Ландау, 1945; Нерпин, Чудновский, 1967). Из этой концепции вы-
текает, что давление набухания АР, возникающее между двумя заряженны-
ми поверхностями, может быть вычислено приближенно как разность
осмотических давлений в растворе посередине промежутка между по-
верхностями и в растворе вне зоны влияния заряженных поверхностей:
Ар = КТУ [т/хь) —--—т}’]. В соответствии с принятыми обозначениями это
равенство может быть приведено к виду

Ар = ВТСо 5; (и?! — ЛЕр (72)

При известном значении Ар из (72) можно найти ир , после чего для опре-
деления х» можно идти двумя путями. Более точным будет (Пачепский,
19866) вычисление и, по ир и Г` согласно (9) и затем определение х путем
интегрирования (63) в пределах от и, до ир». Но с учетом сделанных выше
допущений достаточно использовать ир непосредственно в (64). В послед-
нем случае будем иметь

\ВСохь = © Р(Ф.., @) (73)

в обозначениях, принятых в (66). Пример результатов расчетов по
(73) для системы, содержащей смесь электролитов 2:2 и 1:1, дан в
табл. 19. Оказывается удобным рассматривать безразмерную — величину
хь = у (ВАр ),(КТ) и строить ее зависимость от безразмерного же давления
набухания Ар = Ар/(КТСо). Из данных табл. 19 видно, что величина Х, при
довольно значительных изменениях Ар меняется сравнительно слабо, так
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Таблица 19

Значения приведенной толщины Х) ограниченного, двойного слоя в зависимости
от доли /` двухзарядных катионов и приведенного давления набухания Ар

Значения хр

Г — — — — —
Ар = 1 Ар = 10 Ар = 10? Ар = 103 Ар = 10%

0,0 2,02 2,88 3,14 3,14 3,14
0,2 1,50 1,78 1,68 1,61 1,59
0,4 1,36 1,65 1,63 1,59 1,58
0,6 1,28 1,57 1,60 1,58 1,58
0,8 1,22 1,54 1,58 1,58 1,57
1,0 1,17 1,50 1,57 1,57 1,57

Примечание. Для Б> 10% величина хр ^ п при / = О и хр =п/2 при / 2 0,2.

что в целом х» (Ар)-”. В системе, где абсолютно преобладает одноза-
рядный катион, х» в 1,5—2 раза больше, чем в растворах с участием соли
2:2. Для расчета расстояния между заряженными поверхностями нужно из
найденных хр вычесть 6.

Величина Ар может быть найдена при некоторых предположениях о
структуре давления набухания. В частности, по мнению Руссо и Бреслера
(Ки550, Втез1ег, 1980), если пренебречь всеми составляющими расклини-
вающего давления, кроме осмотической, то для равновесных условий
можно в первом приближении отождествить перепады давления на двух
границах: а) воздух — жидкая фаза (объемный раствор) и 6) объемный
раствор — пространство между заряженными поверхностями. Тогда Ар в
(72) можно отождествлять со всасывающим давлением — капилляр-
ным потенциалом на единицу объема (в дж/м?), взятым с обратным
знаком.

Остановимся еще на вопросе об учете в моделях различий между двой-
ными слоями, образующимися на заряженных поверхностях с разными
свойствами. Часто при мэделировании заменяют всю совокупность сущест-
вующих поверхностей некоей средней. В некоторых случаях рассматривают
так называемую модель тактоидов, согласно которой пакеты глинистых
минералов способны, накладываясь друг на друга, объединяться в отно-
сительно устойчивые образования — квазикристаллы, или тактоиды. Во
внутренних межпакетных промежутках тактоидов содержатся преимущест-

венно двух- и трехзарядные катионы, а на внешних поверхностях разви-

ваются двойные электрические слои, содержащие в обычных условиях и
одно-, и двухзарядные ионы. Если л;, — среднее число пакетов в тактоиде,
то доля удельной поверхности, приходящаяся на внешние поверхности, сос-
тавит 1/п;, ‚ а доля внутренних поверхностей — соответственно (1 — 1/п;, ).
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3.2. Отрицательная адсорбция анионов

Явление отрицательной адсорбции было введено в рассмотрение Поля-
ни (цит. по: Крюков, 1947) . Если к сухому образцу почвы прилить раствор
электролита, то после взаимодействия почвы и раствора концентрация
аниона в растворе возрастает. Это явление объясняют тем, что близ частиц
почвы, несущих на поверхности отрицательный заряд, концентрация анио-
нов меньше, чем в объемном растворе на значительном удалении от частиц.

Концентрация аниона может возрастать и в том случае, когда почва влажная.
Внешне дело обстоит так, будто в почве есть объем, не содержащий анионов
(”ехсNo510п уоште” или ”терш510п уоШште” в англоязычной литературе,
”’нерастворяющий объем влаги” — в отечественной).

Для моделирования отрицательной адсорбции начиная с работ Скофилда
(5сБойе14, 1947) применяют модель двойного диффузного электрического
слоя. Для почв основы таких исследований заложены Бауэром и Герценом
(Вомег, Соегёлеп, 1955), а также де Хааном (Ре Наап, 1965). Основное
соотношение возникает из соображений баланса массы.

При распределении концентрации аниона по закону (61) суммарное со-
держание аниона в диапазоне расстояний от 6 до ху на единицу площади 3за-

. Хь
ряженной поверхности будет равно 21 = /,Со Ли*аах. Здесь /„ — эквива-

6

лентная доля рассматриваемого аниона.

Идея введения объема выталкивания аниона заключается в замене ре-
ального распределения концентрации аниона на ступенчатое. Именно, вы-
деляют два интервала расстояний. В первом — от 6 до хех — не содержится
аниона, а во втором — от Хех ДО Х, — концентрация его постоянна и равна

Г,Со. Слой от 6 до хех будем называть слоем выталкивания анионов. Сум-
марное содержание аниона в этой системе на единицу площади заря-

. Хь
женной поверхности равно #5 = /,Со /ах. Из условия #; = #› ПОЛучаем
х Хех
/ %1 — и*@) ах = хех — 6. Согласно (53), находим зависимость нерастворяю-
6

щего объема от потенциалов на границах двойного слоя:

— и ] — и*а) аиУВ бобсех — 6) = — /° ` - ) - : (74)
и, и ® 7 (и” — и /2/

Необходимые для вычислений значения и, и и» могут быть найдены так,
как это описано в п. 3.1. Однако более распространен приближенный под-
ход, согласно которому вначале величину хх рассчитывают из (74) в пред-
положении, что и, = 1 ии, —> ©°:

; 1 }„ (1 — и* )аи д,
хех — — т = ›

У ВСо тиу 2 7 (и”7 — )/Е — у ВСо
а затем вносят поправку, связанную с ограниченностью и, и (для ограничен-
ных двойных слоев) поправку, обусловленную отличием и от 1.

Значения О„ для систем, содержащих одно- и двухзарядные катионы,
могут быть определены по формулам, предложенным и примененным при
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исследованиях почв де Хааном (4е Наап, 1965) :

О =\/ \/—+\/Ч+1 а =.Га(.Гс+2+.Га)_ а =__1___
' "а а, ° ®а

'7( 7е + 2 +7, л) 1 -/
— у— -у -© )--——=0,. 75“Сь ё ‚ ” 5)

Здесь /.и Га — эквивалентные доли двухзарядного катиона и аниона со-
ответственно; О, — для однозарядного и О, — для двухзарядного аниона.
Для раствора электролита 2:1 О, = \/_—\/2‚для 1:1 О, = 2, для 1:2 О, == \/_Е 6 и для 2:2 О, = \/2. Влияние присутствия трехзарядных ионов обсуж-
дается в цитированной работе де Хаана.

Расчеты по этим формулам показывают, что толщина слоя выталкива-
ния анионов для однозарядных анионов всегда несколько меньше той же
величины для двухзарядных анионов. При /, # 0,2 отношение величин
О, и д› ‚вычисленных по (75), лежит в интервале от 0,69 до 0,71,при /. = 0
оно меняется от 0,75 до 0,76. Эти соотношения, конечно, не будут соблю-
даться, если кроме отрицательно заряженных центров на поверхности есть

положительно заряженные, способные к адсорбции анионов, или если про-
является специфическая адсорбция аниона. Возможно, какое-то из этих
явлений и наблюдал А.В. Трофимов (1925), сообщавший об отсутствии
в изученных им черноземах отрицательной адсорбции сульфатов при значи-
тельной отрицательной адсорбции хлора.

Поправка на ограниченность и, , равная б .ух, может быть найдена по фор-
муле

У ВСо бех =

О

| — и*а

изииглшг—1ид
Если плотность заряда поверхности достаточно велика (> 10° экв/м?),
то величина и” а! при и > и, оказывается малой, и можно считать, что

(76)

бех = ©6,где 6 определено формулой (71).Тогда толщина слоя выталкива-
ния анионов составит

оу

Бех = Хех — 6 = О„/у/ВСо — 6. (77)
Однако если Г — 1077 моль/м? и менее, то величиной и Ё4! пренебрегать

не следует и ё.х нужно определять непосредственно из (76). Например дЛяЯ
растворов электролита 2:1 получим, что \/ЁСО ех - 2(\/6 5 + 1/и, — \уб,5)
и в силу (69) (ВГ/2)?/(ВСо) = (и, — 1)? (и, + 2) / (2и,). Отсюда, фик-
сируя значение Г, для разных 1/\/Со можно найти и, ‚ затем 6е И, наконец,
Бех =Хех — бех. Найденные зависимости представлены на рис. 26. При сни-
жении Г до (1+3).10°% экв/м? зависимость Бех от О,„/\/ВСо перестает
быть линейной. Заметный слой выталкивания может развиваться только
при низких концентрациях. Погрешность, вызванная использованием (77)
вместо (76), в случае малых Г будет больше в области высоких концент-
раций.

Удельный объем выталкивания анионов уе может быть рассчитан путем
умножения толщины слоя выталкивания анионов на удельную поверхность
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Асех той части почвы, на которои происходит отрицательная адсорбция
анионов:

Чех = Аех (Оа/ У/ВСо — дех) . (78)
В случае выполнения (78) при б = 6 = соп5! данные опытов по нахожде-

нию Чех Должны Ппри изображении зависимости Г. от О,/\/ВСо — распола-
гаться на прямой, пересекающей ось О,/(ВСо) правее начала координат в
интервале 0,2—0,4 нм. Именно такие результаты были получены де Ха-
аном (4е Наап, 1965) при исследованиях почв и глинистых минералов,
переведенных в натриевую моноформу. В случае присутствия в раство-

рах кальция дело обстоит иначе. Хотя экспериментальные точки в коорди-
натах и0ех — О„/\/ВСо лежат на одной прямой, но эта прямая пересекает

бох, #М
10

Рис. 26. Зависимость толщины слоя
выталкивания аниона (Бех) оТ коор-
динаты границы слоя выталкивания

(О„//ВС,) и плотности поверхност-
ного заряда (Г, экв/м?)

1 - Г = 107% 2 — Г = 3. 1077;
3 — Г = 1077; 4 — Г = 3-1078; 5 —

ось О„/\/ ВСо существенно левее начала координат. Достоверные данные
этого типа были получены вначале для бентонита (Еауагаз, ОчгигК, 1962),
а затем — для почв (Полубесова и др., 1989; данные на рис. 27). Авторы
интерпретировали свои результаты с использованием гипотезы об образова-
нии тактоидов — относительно устойчивых образований из нескольких
пакетов глинистых минералов (см. п. 3.1) ‚ в которых внутренние межслое-
вые промежутки вовсе не содержат СГ. С учетом образования тактоидов
уравнение (78) следует заменить на следующее:

дех = Аех [(1/п; ) (д„/УВСо — 5) + (1 — 1/п,) 5. (79)
Здесь п;, — среднее число пакетов в тактоиде; Б; — эффективная полуши-
рина промежутка между пакетами в тактоиде. Первое из слагаемых в квад-
ратных скобках соответствует части нерастворяющего объема , образующей-
ся на внешних поверхностях тактоидов,а второе — межпакетной влаге. Вхо-
дящие в (79) величины л; и Б; можно найти путем построения уравнений
линейной регрессии ису на О„/\/ ВСо вида

Оех - Ь] ‚ех (@а/\/ ВСО ) + Ьо‚ех ° (80)
и затем расчета по формулам

йТ, =А8/Ь1,ех ‚ В, = (ЬО‚ех +А, 6)/(4, — Ьі‚ех)- (81)
Здесь А, — удельная поверхность почвы.
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Рис. 27. Данные об отрицательной адсорбции иона С1” в почвах (Полубесова и др.,
1989) в виде зависимостей объема выталкивания че оТ Ккоординаты границы слоя
выталкивания Оа/\/в С,

1 — серая лесная почва, 0—20 см; 2 и 3 — дерново-аллювиальная супесчаная почва,
0—20 см; 4 — чернозем типичный, 0—20 см; 5 — чернозем типичный, 30—50 см; 6 —
дерново-аллювиальная песчаная почва. Прямые линии — графики линейной регрессии
Чех На Оа/\/в С,

Результаты вычислений иг и В, по данным рис.27 представлены в
табл. 20, кроме песчаной почвы. Среднее количество пакетов в тактоиде
составляет в основном 3—4, что соответствует литературным данным для
минералов с подвижной решеткой при преобладании двухзарядных катио-
нов (5Батбегр, Ка1хегтап, 1969) . Диапазон изменения Б; близок к извест-
ным. данным для Са-монтмориллонита. Плотность поверхностного заряда,
оцененная по емксости катионного обмена и удельной поверхности, для
всех исследованных почв оказывается порядка 10`° экв/м2 ‚ что соответст-
вует величине 6 - 0,2 нм, которая и была принята для расчетов по (81).
Вероятно, это значение Г завышено, но, как следует из (11) и данных
рис. 26, при таком порядке величины Г ошибки в ее определении даже на
100—200% слабо влияют на параметры модели нерастворяющего объема.

Ход кривой для песчаной почвы на рис. 27 не противоречит модели двой-
ного слоя с образованием тактоидов, если допускать, что плотность заряда
на внешних поверхностях очень мала — порядка 10°8 экв/м? (см. рис. 26).

Кроме поправки на ограниченность потенциала на поверхности частиц,
может быть введена поправка на ограниченность толщины ДВОЙНОГО слоя,
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Таблица 20

Параметры модели отрицательной адсорбции анионов в почвах

А. 10°*, Параметры уравнения Г. 10°,
м? /кг (76) П, Ь, нм экв/м?

Бо‚ех ° 10°, | Буех ° 10”%,
м° /кг м? /кг

Серая лесная почва, 0—20 см
5,8 4,34 1,59 3,7 1,31 2,7

Дерново-аллювиальная почва, разрез 2-84, 0-20 см

10,0 5,66 3,25 31 1,13 3,3

Дерново-аллювиальная почва, разрез 3-84, 0—20 см

10,2 8,66 2,77 3,7 1,44 2,7

Чернозем типичный, 0—20 см

14,2 4,82 3,27 4,3 0,70 2,7

Чернозем типичный, 30—-50 см

13,3 8,42 2,26 5,9 1,00 2,6

т.е. на неравенство и» единице. Наиболее простой приближенный подход
состоит в том, чтобы сохранить структуру формул для толщины слоя вВы-
талкивания анионов, но вместо О, использовать величину О».

Вех =Хех — 6 = О„/у ВСо — ё = (О,/д, - О„/У/ ВСо ) — ё. (82)
Зависимость отношения О,/О, от величины Ё, = х д\/В_С_О /О, дается приб-

лиженной формулой (Во!{, 4е Наап, 1982)

О‚/Оа = /кО» + + (1 - /к) О1+ ,
где /к — доля двухзарядных катионов в суммарном заряде катионов, а
величины О› + и О, + зависят от Ё, следующим образом:

ёь 0,2 0,4 0,6 0,8 1,0 1,2 1,4 1,6 1,8 2,0
‚ ©,+ 0,20 0,40 0,58 0,74 0,88 0,96 1,00 1,00 1,00 1,00

О0,+ 0,19 0 0,34 0,48 0,60 0,70 0,78 0384 0,88 0,92 0,96

При малых концентрациях Со или малых ху отношение О,/Од ПОчти сов-
падает с величиной & ,, так что вычисления по (82) дадут Бех * хь — 6. При
больших же &$, значения Од и О почти совпадают. Для данных рис. 27 и
табл. 20 расчеты локазывают, что во всем рассмотренном диапазоне кон-
центраций при х ̂  Ь, имеем Бех ^ Б;‚ Т.е. предположение об отсутствии
СГ в межпакетном пространстве не противоречит модели двойного слоя.

Приведем в заключение оценки доли влажности почвы, соответствующей
объему выталкивания анионов. Положим, что применима модель тактои-
дов с л; = 4 и В, = 1 нм. Тогда, например, при Со = 10 моль/м? и удельной
поверхности А, = 10° м?/кг масса воды, соответствующей объему исклю-
чения, составит 0,15 кг/кг почвы. При наименьшей влагоемкости 0,25 кг/кг
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60% почвенной влаги не содержит анионов. Эти данные дают представление
о погрешности, которая может возникать при попытке оценить запас анио-

нов по их содержанию в вытесненном почвенном растворе.

При выполнении соотношений (79)—(80) концентрация отрицатель-
но сорбируемого аниона не будет изменяться обратно пропорционально
влажности почвы. Полная масса аниона (в моль/кг почвы) равна Т, =
= (И — Ь, ехО /МО — Ро,ех)Со, где И — влажность, м3 /кг. Отсюда
следует, что концентрация Со связана с Та, И, пт, Б;, О„ в соответствии с

формулами Со =(1 + / 1 + 4п1 п› )? /(4 2), п = Тапь УМА,О2), п =
= (И/А, — В1 (1 — 1/пу) — 6) п;, //В/О,. Например, при л; = 4, Ь, = 1 нм,
А, = 10° м’ /кг, О = 1,035 (электролит 2:1), Т, = 10°% моль/кг получим
при И = 2 . 10°% м° /кг (0,2 кг/кг) значение Со = 20,3 моль/м®, а при И/ =
= 4. 10°* имеем Со = 5,1 моль/м3. Уменьшение влажности вдвое (от 40 до
20 масс.%) сопровождается учетверением концентрации аниона.

3.3. Влияние состава почвенных растворов
на структуру порового пространства

Изменение свойств поверхности почвенных частиц и сил взаимодействия
между ними в некоторых случаях могут приводить к заметному набуха-
нию почвенных коллоидов, их диспергированию, изменению взаимного рас-

положения частиц всех размеров. По современным представлениям, осно-
вы которых были заложены Н.И. Горбуновым, набухание минеральных
коллоидов связано с поверхностной диссоциацией глинистых минералов
и формированием у алюмосиликатных поверхностей гидратно-ионных (или
сольватных) слоев. Диспергирование почвенных частиц связывают с ВОЗ-
никновением чрезвычайно большого различия между значениями пол-
ного давления (прежде всего осмотической его составляющей) внутри
и вне частиц (Нерпин, Чудновский, 1967; Етегтзоп, ВаККег, 1973; $ро$1о,
1984). Высокое давление внутри частиц как бы разрывает их.

Опытные данные, сведенные на рис. 28, показывают, что набухание
почвенных коллоидов при одном И том же составе раствора возрастает

с увеличением доли смектитовых минералов в общем минералогическом
составе. При этом в растворах смесей СаС1, , МвС1; , МNoаС! набухание выше,
чем в растворе СаС1,. Для одной и той же почвы дополнительное набуха-
ние илистой фракции, возникающее при переходе от Са-формы к Са—-No-
форме, зависит от Уда — доли No” в сумме обменных катионов — и ион-
ной силы раствора /. Эта зависимость показана на рис. 29. Как видно из
рисунка, при каждом значении ионной силы существует пороговое зна-
чение доли No’ в сумме обменных катионов, после превышения которо-
го начинается существенное дополнительное набухание. Это пороговое
значение Уца тёем больше, чем выше концентрация раствора.

Данные рис. 29 показывают также, что при одинаковых Ущма И Г допол-
нительное набухание в целом растет с увеличением содержания смектито-
вых минералов. Если же этих минералов мало, то дополнительное набу-
хание возникает только при очень больших Уща (от 0,3 до 0,5) и не дости-
гает значительных величин. Например, в почвах, описанных в работе
(КБоайев, Гпруазоп, 1969), минералы группы слюд составляют 7—15%,
вермикулит — 25—40%, а остальное — каолинит, кварц. Здесь при ион-
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Рис. 28. Набухание илистой фракции Ё ®
в зависимости от доли монтморилло- & 600 70 *

нита в минералогическом составе Ъ о 2 ‚ &
1 — увеличение объема при набуха- Ё ®

нии коллоидов в Са-форме, по дан- & 200 - 175 8
ным работы (Вчебгег, Оептитме, 1961); Ё ° ®
2 и 3 — дополнительное увеличение ^` ъ
массы набухшего образца, возникаю- & 400 Г Ъ
щее при переходе от Саформы к Ъ - /‚д{
Са —Noа-форме ()’ыа = 0,22) с сохра- < 00 - "_
нением ионной силы раствора: 2 — : ®
0,003 кмоль/м°, 3 — 0,012 кмоль/м3; Ъ Тр5 е
данные работ (МсМеа! е{ а!., 1966; Ко- ® 200 -- ‚© х
ме е{ а!., 1969). Во всех почвах преоб- Ё ®
ладают монтмориллонит, иллит, као- ё 100 и 1 1 ' Ё
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Рис. 29. Дополнительное набухание илистой фракции почв при переходе от Са-формы
к Са-Ма-форме в зависимости от процентного содержания смектитовых минералов
в минералогическом составе (числа у прямых), ионной силы раствора (1) и доли
No7* в суммарном заряде обменных катионов

Образцы 7а и 31 взяты из слоя 20—60 см, образцы 76 и 32 — из слоя 0—20 см.
Экспериментальные данные из работ (МсМеа! е{ а!., 1966; Коме| е{ а!., 1969)



ной силе 0,01 моль/л дополнительное набухание при Уща = 0,3 отсутству-
ет, а при Ума = 0,5 оно равно всего 0,18—0,44 кг воды на 1 кг илистой
фракции, т.е. значительно меньше , чем на рис. 29 в смектитовых почвах. Та-
ким образом, можно полагать, что в первом приближении набухание илис-
той фракции определяется именно набуханием смектитовых минералов.
Поэтому в основе моделей набухания илистой фракции почв лежат моде-
ли набухания смектитовых минералов (МсМеа! е{ а!.,‚ 1966; СоШз, Во-
гетап, 1970).

Исходя из того, что набухание зависит от развития гидратно-ионных
слоев (ГИС), его количественное описание может основываться на модель-
ных представлениях о формировании ГИС. Для систем ”смектитовые ми-
нералы — СаС1, —NoаС!--Н, О’, которые будут рассматриваться ниже, наибо-
лее распространены два вида моделей: разделения катионов и тактоидов.

Модели разделения катионов, или модели домейнов, основываются на
допущении, что поверхность алюмосиликатных слоев смектитовых мине-

ралов разделяется на однородные участки — домейны (МсМеа! е{ а!., 1966;
Вгез!ет е{ а!., 1982). На одних участках в ГИС присутствует только No',
а на других только Са?'. Доля поверхности, соответствующей Ма-домей-
нам, пропорциональна Ума — доле МNo’ в сумме обменных No’ и Са?".
Средняя толщина ГИС в межслоевых промежутках смектитовых минера-
лов Бма--са равна средневзвешенной величине из толщин ГИС на участках,
заполненных ионами No` (Бмца) и ионами Са?' (Бса) : Бма-са = Умабма *
+ (1 - Ума)Рса = Ума (Рма — Бса) + Рса. Далее рассматривается средняя
избыточная толщина ГИС, т.е. разность между средней толщиной ГИС у
минералов в Са—-Ма-форме и у минералов в Са-форме: А =Бма_са — Рса =
= Ума (Рма — Рса). Зависимость Ьыд от ионной силы раствора МNoаС! мож-
но выразить формулой: Бмща = 1,2/1°%%7 нм при / < 0,3 кмоль/ м° (Пачеп-
ский, 1989). Для Са-монтмориллонита Бса = 0,5 нм (Могг151, 1954). Та-
ким образом, в рамках модели разделения катионов величина избыточ-
ной толщины ГИС для Са-Ма-монтмориллонита, выраженная в наномет-
рах, зависит от доли Ма’ в сумме обменных катионов и ионной силы рас-
твора, согласно формуле

А = Уца (1,2/1°*3”7 — 0,5). (83)

При применении модели тактоидов (см. п. 3.1) к изучаемым системам
предполагается, что ГИС, образующиеся на внешних поверхностях тактой-
да, представляют собой диффузный слой, где содержатся и No, и Са*”.
Внутри тактоида в межпакетных промежутках присутствует только Са?”.
Средняя толщина ГИС равна средневзвешенной величине ГИС на внешних
поверхностях тактоидов, заполненных Са*' и No' (Бма_-са), И на внутрен-
них поверхностях, заполненных только Са?? (Рса).

Если л;, — общее число алюмосиликатных пакетов в тактоиде, то сред-
няя избыточная толщина ГИС равна

А = (Бща-са — Рса) /"|,- (84)
В эту формулу входят две величины, зависящие от состава фаз, — лу и

ЬЫа—Са—
Количество слоев в тактоиде предполагается зависящим от давления

в системе (р) и доли МNo” в сумме обменных катионов (Ума). Принимают,
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что общее число слоев в тактоиде может быть рассчитано как сумма двух
величин (Ки$5о, Вте5!ег, 1977):

й;, = п, + Ища- (85)

Первое слагаемое — пр — зависит от давления и возрастает по мере увели-
чения его стабилизирующего действия, второе слагаемое — Има — Зави-
сит от содержания обменного МNoа’ и убывает по мере роста диспергирую-
щего его действия. Вклад давления описывается эмпирической форму-
лой пр = 18 [р/(а#)], где @а — плотность раствора, в — ускорение силы
тяжести. Выбор зависимости Има(Ума) Ооснован на косвенных данных о
прозрачности суспензий. В литературе приводят разные значения, на-
пример:

Ума 0,00 0,10 0,20 0,30 | 0,40 0,50 0,60 Источник

Ти 4,0 Не опр. 3,9 3,6 ° 2,6 1,7 1,3 (Ви$5о, Вте8ег,
1977)

Ти 4,0 3,7 2,1 1,2 ° 1,0 1,0 1,0 (5БатЬегр,
Категтат, 1969.)

Толщина ГИС в модели тактоидов вычисляется из теории двойного
диффузного слоя между заряженными поверхностями. Допустимо
использовать приближенную формулу (73), находя затем ВБма-Са
= хь — 6. Можно найти и более точные значения, применяя специально
выведенные для смеси электролитов 2 : 1 и 1 : 1 формулы (Пачепский,
19866) или соответствующие им номограммы (Втгез1ег е{ а1., 1982).

Сопоставление значений средней избыточности толщины ГИС, полу-
ченных по модели разделения катионов из (83) и по модели тактоидов
из (84), показывает, что модели дают близкие, но не совпадающие ре-
зультаты. Формально модель тактоидов более гибкая, так как учитыва-
ет значения капиллярного потенциала и заряд поверхности. Однако эмпи-
рический характер зависимостей л от р и Умца делает модель тактоидов не
более общей, чем модель разделения катионов.

Оценим возможности прогнозирования набухания илистой фракции почв
по данным и толщине ГИС. Далее рассмотрено ”дополнительное набуха-
ние” Ду,, т.е. разность между набуханием почвы в Са—МNoа-форме и в Са-
форме. Такое дополнительное набухание изучали в работах (МсМеа! е?
а!., 1966; Комей е?% а!., 1969); во всех опытах в качестве аниона присут-
ствовал С. Содержание обменного Ма’ изменяли от 0 до 100% от сум-
мы обменных катионов, ионную силу раствора — от 0,8 до 0,003 моль/л
(соответственно минерализацию — от 50 до 0,8 г/л).

Для всех сочетаний Уща И / в этих опытах были рассчитаны значения
средней избыточной толщины ГИС согласно (83) и результаты сопостав-
лены с измеренными величинами дополнительного набухания Ау’,. По-
лученные данные, представленные на рис. 30, показывают, что для каж-
дой почвы — существует хорошо выраженная зависимость ДАу’, от средней
избыточной толщины гидратно-ионных слоев в межпакетных промежут-
ках смектитовых минералов. Дополнительное набухание начинается при
А около 0,7 нм.
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Рис. 30. Дополнительное набухание илистой фракции почв при переходе от Са-формы
к Са-Ма-форме в зависимости от средней избыточной толщины гидратно-ионных
слоев в межпакетных промежутках смектитовых минералов А

Экспериментальные данные работ (МсМеа! е{ а!., 1966 ; Коме!|! ей а1., 1969).Числа у
кривых — содержание монтмориллонита в илистой фракции, масс.%

Сравнение разных образцов почв показывает, что при одном и том же
&А дополнительное набухание в целом снижается с уменьшением содер-
жания монтмориллонита в минералогическом составе (см. рис. 30). Од-
нако эта зависимость подвержена влиянию других факторов. Например,
для образцов с содержанием монтмориллонита 7% дополнительное набу-
хание образца, взятого из слоя 0—20 см, существенно меньше, чем у образ-
ца из слоя 20—40 см. При практически одинаковом содержании монтмо-
риллонита (31 и 32%) дополнительное набухание может довольно заметно
отличаться.

В целом модели распределения заряда не позволяют прогнозировать
изменения структуры и фильтрационных свойств почв при изменении сос-
тава почвенных растворов. Тем не менее для случая преобладания в раство-
рах гидролитически нейтральных солей эти модели дают важный интеграль-
ный показатель состава растворов — среднюю избыточную толщину гидрат-
но-ионных слоев.

3.4. Изменение заряда поверхности
и буферная способность

Постоянство заряда поверхности почвенных частиц даже приближенно
соблюдается далеко не всегда. Практически все почвы, особенно почвы
субтропиков и тропиков, способны изменять заряд поверхности коллои-
дов в зависимости от состава почвенных растворов. Эти изменения так или
иначе связаны с адсорбцией ионов на поверхности. Преимущественная ад-
сорбция поверхностью одного Из видов ионов из числа находящихся в
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растворе обязательно вызовет появление на поверхности избытка заряда
того же знака, что и у этого вида ионов. Рост заряда, однако, будет огра-
ничен, поскольку по мере увеличения его на поверхности ионы того же

знака, в том числе и создающие этот заряд, все сильнее будут отталкивать-
ся поверхностью. Кроме того, величина заряда поверхности будет зависеть
от концентрации сорбирующегося иона в растворе, т.е. заряд обязательно
будет переменным.

Несмотря на относительную простоту измерений, используемых обыч-
но для изучения динамики заряда и потенциала коллоидов, введение одно-

значных параметров поверхностных процессов и явлений не является прос-
той задачей. В сущности, исследователи всегда основываются на некото-
рой физической модели строения приповерхностного слоя раствора и твер-
дой частицы. Для дальнейшего будем использовать представления, опи-
санные в п. 3.1.

В связи с тем, что гидратированные ионы не могут подойти близко к по-
верхности, существует, как отмечалось в п. 3.1, свободный от противо-
ионов слой Штерна. Если х =х, — координата поверхности, а х = хд — коор-
дината границы раздела слоя Штерна и диффузного электрического_
слоя, то при х, < х < ха потенциал поля, согласно (62) , изменяется линей-
но, так как объемная плотность заряда равна нулю. При х > ха в раство-
ре присутствуют гидратированные противоионы и коионы.

Если ионы, способные изменять заряд поверхности за счет адсорбции,
размещаются непосредственно на этой поверхности, то описанная карти-
на распределения заряда и потенциала качественно не изменяется. Вероят-
но, именно это характерно для наиболее известных потенциалопределяю-
щих ионов Н’ и ОН”. Однако можно представить, что существуют частич-
но негидратированные ионы, способные проникать внутрь слоя Штерна,
а также другие вида ионов, которые в силу специфической адсорбции
способны оказаться внутри этого слоя. Такие ионы также являются потен-
циалопределяющими, но механизм их влияния на потенциал и заряд ока-

зывается несколько иным. Эти ионы предложено — называть вторичными
потенциалопределяющими в отличие от первичных, встраивающихся В

поверхность (ВоМ, уап К1ет5@К, 1982). В этом случае существуют
два слоя — во внутреннем сорбируются Н’ и ОН, а во внешнем — другие
ионы ($Би!!Лес5, брагК5$, 1987).

В связи со сказанным предложено различать два подхода при введении
плотности поверхностного заряда. Один приводит к характеристике соб-
ственно заряда на поверхности (с,), его целесообразно трименять, ког-
да есть пустой слой Штерна. Другая величина (о,) задает суммарную плот-
ность заряда поверхности слоя ионов, расположившихся в слое Штерна. Ве-

личины о1 и 0› должны различаться.

Часто говорят не об адсорбции, а об ассоциации ионов с обменными
местами или об образовании ионных пар ионов и обменных мест. Одна-
ко формальные описания этих явлений в связиИ с Пприменением заряда
и потенциала во многом схожи (Во!{, уап К1етз1) К, 1982).

В случае адсорбции химический потенциал адсорбированного иона
— „‚О с = ‚Ои = и; + Ад; + Ру, = и° + та, (86)

где величина АДЁ определяется химическим составом поверхности, а сла-
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гаемое Ру, — наличием электрического поля с потенциалом \, на по-
верхности; а — активность иона в растворе; и° ири$— потенциалы в стан-
дартном состоянии.

В случае ассоциации протона с обменным местом (например, оксидов
ИЛИ гиИдроксидов МСТ&ЛЛОВ) реакции диссоциации, приводящие к пере-
зарядке поверхности, имеют вид:

пон; © ПоН° + Н'; (87)
пон° 2 по’ + Н'. (88)

Здесь П — обменное место поверхности, несущее положительный заряд.
Этим реакциям соответствуют уравнения для констант диссоциации

Кна = а&}апон"/апон;; Кн„ = а({;іапо -/апон°. (89)
Покажем, что из этих соотношений можно получить выражение, аналогич-
ное (86). Допустим, что апон}, 6пон° и @апо - пропорциональны соот-_
ветственно Упон,› Упон, Уно- — долям — положительных, нейтраль-
ных и отрицательных ассоциатов в общем числе обменных мест (см. гл. 2).
Предположим, что аъ(;}) — активность иона водорода на поверхности —
связана с активностью этого иона в растворе по формуле Больцмана

ан! = ан*ехр (-Ру„/(ЕТ)). (90)
Из (89) и (90) найдем

рН = —-& Кна — No (Упон,/Упон) — Р\„/(К Т 10); (91)
рН = —& Кн — No (Упон/Упо) — Еф„/(К Т 10). (92)
Сопоставляя (86) и (91), можно отождествить произведение

(К’Лп 10)18Кн,1 сразностью потенциалов и° — $ для протона, участвую-
щего в адсорбционном взаимодействии, а (КТ010) 18 (Упон,/Упон) — ©
составляющей химического потенциала Аи$, связанной с составом по-
верхности.

Из приведенных уравнений следуют соотношения, связывающие реак-
цию раствора и плотность заряда поверхности. При наличии на поверхности
только групп ПОН$ ‚ ПОН° , ПО” плотность заряда

о = ЕГах(Упон, —- Упо), (93)
где Гах — Максимальная плотность расположения обменных мест на по-
верхности в молях однозарядного иона на 1 м? (экв/м?). Часто прини-
мают, что

у ЕГ при рН > рН ;0={ 1-1()1"12 тах Ри р р ТНЗ(П) (94)
—-Упо ЁГмах При рН < рНтнз (п) -

Здесь рНтнз(п) — значение рН, соответствующее точке нулевой плотно-
сти заряда (ТТНЗ) для случая, когда заряд определяется адсорбцией про-
тонов (П). В состоянии, когда рН = рНтнз(п) › имеем Упон, = Упо и
\, = 0. Из (91) и (92) следует, что

1
РНтнз(п) = - (2Кн + ВКн,).
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Вычитая (91) из (92) ‚ учитывая, что Упон, * Упон * Упо = 1 и обозна-
чЧая 7 = А(УПОН + Упо) и с = с/(РГ...ах) найдем, что КН 1/КН 2 —
= (1 — 21п)*/(п° — 2/4) Отсюда следует, что при реалистических соотно-
шениях Кн.у и Кн,э, т.е. когда Кн /Кн,э > 10°, значения |т)1 и о близки
друг к другу уже при небольших о и (88) выполняется достаточно точно.

При небольших величинах плотности поверхностного заряда, характер-
ных для почв и их компонентов (^/107*—10° Кл/м? и менее), ее значение
пропорционально потенциалу поверхности (Зроз110, 1984):

о = Су,. (95)

рИ

Рис. 31. Изотерма адсорбции протонов
на у — А1, О,

1 и 2 — экспериментальные данные
работы (ЗЪиИПес5, ЗрагКв 1987): 1 —
12 г А1,О, на 1 м° суспензии, 2 —
36 г А1, О на 1 м; 3 — расчет по моде-
ли постояннои емкости; 4 — расчет по
модели, не учитывающей электростати-
ческую поправку к активности

/лОН 2

Коэффициент пропорциональности С имеет смысл удельной электрической
емкости, характеризуется как емкость слоя, содержащего противоионы

(Во, уап Кет5й1К, 1982),и измеряется в Фарадах на 1 м?. Придержи-
ваясь (95), в (91) и (92) можно заменить ; на о/С. Из (91), в частно-
сти, получим

рН = —@(Упон, /Упон) — Кна - Р? Гтах Упон, /(КТСт10). (96)
Многими авторами было показано (Ваггом, 1985; и др.), что, если в этом
равенстве считать С не зависящим от Упон, и от рН параметром, то оно
удовлетворительно описывает экспериментально наблюдавшиеся зависи-
мости Упон, от рН. Новые опытные данные не изменяют этих представ-
лений. Пример дан на рис. 31, где показаны рассчитанные и измеренные за-
висимостиИ рН от Упон для гидроксида алюминия. Расчет при 18 Кн.1 =
= —4,58 и С = 2,7 Ф/м? дает удовлетворительное описание опытных дан-
ных с учетом их фактического разброса (см. гл. 1). Значение параметров
!Кн,, и С были найдены как коэффициенты уравнения линейной регрес-
сии рН + No[Упон,/( — Упон,)] на Упон, при указанном авторами
(5БиМресз, 5рагК5, 1987) значении Г мах = 34 мкэкв/м?.

Модели, описывающие зависимость рН от состава сорбированных ионов
и использующие предположение о постоянстве значений параметра С, на-
зываются моделями постоянной емкости. Они допускают расширение
на случай присутствия в изучаемой системе других ионных компонентов,
способных сорбироваться на той же заряженной поверхности, что и про-
тоны. В частности, для ионов металлов (М) принимают возможность проте-
кания реакций (Ваггоу, 1985)
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пон° +м”* # ПоОМм® -* + н*;

зпон° +м”* # (ПО,)М©7?-2)* +2Н*,

которым соответствуют уравнения

Км = (УпомаЁЁ))/(Упона&));

Км,з = Уао),м@®)?)/(Уйонай)). (97)
Полагая, что активность иона М* или М ** на поверхности связана с актив-
ностью в растворе соотношением вида (90), получим, что для однозаряд-
ных ионов а$) /а{®) = ан/ам ‚ а для двухзарядных — а{#} а®) = (ан/ам)
ехр (Р/, / (КТ)).

Для анионов в рамках моделей постоянной емкости часто предполагают
(Зитт е? а!., 1980), что их обмен с гидроксильными группами на поверх-
ности происходит, согласно механизму обмена лигандов (Г):

ПОН + /Н° +аг # — П(Н) + ОН’;

2ПОН +,Н' +а # П, (Н)? + 20Н`,

гдер =т + д1 + 1. Соответствующие уравнения для констант

Ка = пниа Фн /(СУпон а) ; Кна = ГУп,ни а@Фн /
(У’пон а(і_%‚ьа). (98)

Привлекая аналог (90) для заряженных частиц, получаем возможность за-
менить а‘) /а('{}г ва "а (аон /ан, ЬЧ)— ехр [(7 +4!+ 1) Р, /(КТ)].

Соотношения типа (89), (97), (98) являются обязательным компонен-
том моделей для описания хода опытов по изучению буферной способности
почв и их компонентов. Имеются в виду исследования, в ходе которых пос-
ле приливания к образцам известных количеств кислоты или щелочи и из-
мерения равновесных значений рН раствора (суспензии) получают зависи-
мости рН от количества прилитого реагента — кривые буферности или бу-
ферной способности. Чтобы получить систему уравнений модели, к урав-
нениям адсорбции нужно добавить уравнения сохранения массы каждого из

консервативных компонентов, уравнения электронейтральности свободного
раствора и сохранения заряда поверхности, а также, если необходимо,

уравнения, задающие концентрации неконсервативных компонентов (на-
пример, гидроксил- и бикарбонат-ионов).

Рассмотрим простой пример опытов с титрованием суспензии соляной
кислотой. Будем считать, что на поверхности присутствуют следующие
группы: ПОН; , ПНС!?, ПН,СОз , ПОН° и ПНСО?$. Тогда наряду с (89)
потребуются следствия (98) ‚ имеющие вид

(Упнсийон)/(Упон бнс!) = Ксл,16; (Упн, со, вон)/(Упон 4н, со,) =
= Кн,со,,‚1 6; (Унсо,бон)/(Тпонансо, ) = Кнсо, 1› (99)
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где е = ехр [Е° Гмах (Упон; * Упнсг * Упн,со,) /(КТС)]. Исполь-
зуем уравнение сохранения массы С1 в виде

Тс! = тс, + т (100)
где Тс1 — общее содержание СГ в системе, моль/м? раствора, а т(*ё)' =
= Упне!ГмахАза,; А, — удельная поверхность твердой фазы, м? /кг;
@, — концентрация твердой фазы в суспензии, кг/м3. Уравнение электро-
нейтральности раствора таково:

тн = Тнсо, * с + Мон- (101)
Рассматриваемые группы заполняют всю поверхность

Упон, * Упон * Унс: * Упн,со, * Упнсо, = 1 (102)
В изучаемой системе есть неконсервативные компоненты Н› СО, ‚ НСО},

Н’, ОН` и для задания их концентраций должны быть использованы урав-
нения (37), (38) и (39). Привлекая подходящую модель для вычисления
активностей, в конечном итоге будем иметь для 10 неизвестных (Унс1,

Упон, Ун,со,› Упсо,, Упон, П н,Тнсо,› Йн, со,› Псь Пон) пере-
численные выше 10 уравнений. Система уравнений полученной модели при-
надлежит к тому же типу, что и система уравнений модели 11ВКА,описан-
ной в гл. 2, и может быть решена теми же методами. В число параметров

ВХОДЯТ КН‚Ъ КН‚2› КС1‚1› КН2С03 1› КНСОЗ‚іэ ГтахАз› Ко, К,, К, С.
Из них Ко, К, и К, ‚ как показано в гл.2, не требуют определения, Гдах И
А, — измеряются; константы, входящие в (89), (99), а также величина С
должны быть найдены из условий наилучшего соответствия расчетных и

измеренных величин для части рассматриваемых опытов. Входными пере-
менными величинами построенной модели являются Тсь Рсо, И @а,. Зная
их, можно определить адсорбированные количества СГ, Н, ЪЁСОЗ‚ Н, СОз
и рН в свободном растворе, т.е. рассчитать характеристику буферной спо-
собности — зависимость рН от прилитого количества НС1, задаваемого че-
рез ТС] .

Модель постоянной емкости неплохо зарекомендовала себя при описа-
нии адсорбции как органических, так и неорганических ионов (Со!4бетв,
Ттапа, 1987). Тем не менее по ее поводу существуют разнообразные мне-
ния. Есть точка зрения ($биМВез5, 5рагК$, 1987), что эта модель неоправ-
данно усложнена за счет введения различий активностей в свободном раст-
воре и близ поверхности, описываемых (90) и его аналогами. По мнению
этих исследователей, все введенные в этом разделе соотношения можно
использовать без экспоненциальных множителей при константах равнове-
сия, т.е. без электростатической поправки к активности. В этом случае, на-
пример, зависимость Упон, от рН, когда на поверхности присутствуют

только группы ПОН$ и ПОН, будет задаваться не (96) ‚ а более просто

РН = —& [Упон, /(! - Упон,)] — ® КЪ1.

Соответствующая кривая для оксида алюминия показана выше на рис.
31. Она несколько хуже отражает ход экспериментальной зависимости,
чем кривая, построенная по (96). Однако это может быть связано с не-
учетом адсорбции НСО, и Н, СОз.
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Высказывается и мнение, что модели постоянной емкости чрезмерно
упрощены. В частности, утверждают (Во!, уап Клет5а1) К, 1982) ‚ что двой-
ные слои, описанные в п. 3.1, при значениях их параметров , характерных
для компонентов почв, не могут обеспечить емкости слоя противоинов бо-

лее 1 Ф/м?. Более высокие значения можно получить только, если проти-
воионы смогут подойти к поверхности ближе, чем позволит гидратация, т.е.
они должны проникнуть в слой Штерна. Такое размещение ионов дает так
называемая модель тройного слоя, согласно которой протоны адсорбиру-
ются непосредственно на поверхности при х = х, , а другие ионы — на неко-

тором расстоянии от нее внутри слоя Штерна при х = ха . Поверхность имеет
электрический потенциал \/,, а плоскость адсорбции ионов металлов и лЛи-
гандов — потенциал . Плотность заряда на поверхности 0 = С (Ф — Фв),
а на плоскости В — 0› = С› (ра — Фв ). Индекс а означает границу слоя Штер-
на, Вне которого развит двойной слой. Плотность заряда на плоскости
х = ха такова, что она компенсирует заряд первой и второй плоскостей ад-
сорбции о; + о, + од = 0. В свою очередь, дд компенсируется диффузионной
составляющей двойного слоя согласно (69) при Г = 0о/Е. Итак, тройной
слой состоит из слоя от х, до Х; с емкостью С, ‚ из слоя от хр до ха сём-
костью С, и диффузного слоя от ха до х» (или до бесконечности).

Детали описания модели тройного слоя можно найти в работах (бро51-
10, 1984; Ваггом, 1985). Особенности этой модели заключаются в следую-
щем. Во-первых, хотя активности заряженных частиц близ поверхности свя-
заны с активностями этих же частиц в растворе соотношениями типа (90),
потенциал поверхности берется равным , или /; ‚ в зависимости от того,
на какой плоскости расположена частица. Во-вторых, принимается во вни-
мание возможность существования поверхностных комплексов типа ПОН, 1.
и ПОМ, у которых ГГ и М* лежат, однако, на [-плоскости. В-третьих, при
адсорбции катионов наряду с образованием комплекса ПОМ допускается
образование поверхностного комплекса вида ПОМОН, причем оказывается,
что он может давать больший вклад в адсорбцию М, чем ПОМ.

Существует и модель четверного слоя, рассматривающая четыре плос-
кости: $, а, В, @а (Ваггом 'е% а!., 1980). По сравнению с моделью тройного
слоя, описанной выше, она предполагает наличие еще одной плоскости а
между $ и а, на которой располагаются катионы микроэлементов и окси-
анионы.

Еще один способ описания высокой емкости слоя противоионов за счет
приближения ионов к поверхности заключается в рассмотрении модели
пористого двойного слоя. Ее основная физическая предпосылка состоит в
том, что ’рельеф” поверхности в действительности весьма сложен и сущест-
вует множество впадин, где может разместиться избыток заряда, который
нельзя поместить в двойном слое без нарушения уравнений Пуассона—
Больцмана. Разные варианты этой модели рассматривают разные законы
убывания плотности заряда с глубиной проникновения в глубь твердого
тела (Ромм, Рубашкин, 1985; Во, уап В1ет5@к, 1982).

Обилие моделей означает отсутствие единой концепции, пригодной для
всех наблюдаемых ситуаций. Проблема выбора модели, как обычно в та-
ких случаях, должна решаться на основании принципа соответствия точ-

ности и сложности (см. гл. 1).
Приходится констатировать, что при наличии широкого спектра подхо-
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дов к описанию изменений поверхностного заряда коллоидов все работы по
развитию и применению физико-химических моделей этого направления в
почвоведении выполнены в Оосновном для отдельных компонентов почв.

Для почв в целом появляются только первые публикации (СПаг!ет, Уро$1-
10, 1987). Нет, однако, сомнений в том, что прогресс в решении актуальных
проблем оценки и прогноза буферной способности почв в связи с выпаде-
нием кислых дождей, действием физиологически кислых удобрений, ана-
эробной трансформацией почв при переуплотнении может быть достигнут
только на основе расширения приложений метода математического модели-
рования к исследованию динамики заряда поверхности твердой составля-
ющей почв и ее адсорбционных свойств.

Глава4

МАССОПЕРЕНОС В ПОЧВЕННЫХ РАСТВОРАХ

Комплекс явлений, приводящий к передвижению растворенных веществ
в почвах, включает в себя как перенос молекул и ионов в растворе относи-
тельно молекул воды в связи с возник-овением градиентов химического

потенциала, температуры, заряда, так и увлечение растворенных веществ

движущимся раствором. В некоторых случаях отчетливо проявляется взаи-
модействие переноса раствора и растворенных веществ в нем.

Существующие различия условий массопереноса в почвах не позволяют
ограничиться единственной моделью для описания этих процессов: объек-
тивно возникает необходимость использования разных моделей в разных
условиях (с минимальной сложностью при доступных точности и объеме
входных данных). В данной главе рассмотрены вопросы выбора моделей
для описания отдельных процессов, влияющих на перенос растворенных

веществ, зависимости параметров моделей от показателей свойств почв,
характеризующих условия миграции, а также составление и применение

комплексных моделей переноса ионов.

4.1. Эволюция представлений о переносе
растворенных веществ в почвах

Уже на начальных этапах развития почвоведения исследователи ставили
задачей выделение неких составляющих или компонентов массопереноса,
которые могли бы быть независимо охарактеризованы и изучены. Выделе-
ние их проводилось в соответствии с методическими ВОЗМОЖНОсТяЯМИ и

уровнем энаний о массопереносе.
Сначала в качестве компонентов массопереноса выделялись ’формы дви-

жения” или просто ”движения” солей. Впервые классификацию форм
движения провел В.Р. Волобуев (1941), который выделил два основных
класса движений — активные и пассивные. К первым он отнес: а) раство-
рение, 6) движение распределения в дисперсной среде — положительную
или отрицательную адсорбцию, в) диффузию в дисперсной среде — почвен-
ном растворе, г) ”’выталкивание анионов”. Ко второму классу относились:
а) молекулярное рассасывание, б) капиллярное рассасывание, в) переме-
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щение с молекулярным током воды, г) выщелачивание смыванием. Позже
А.Т. Морозов (1954) выделил четыре класса ’движений”, соответствующих
увлечению растворенных веществ током воды: пленочные, капиллярные,

напорные и конвективные, а также два класса относительных ”’движений”:
диффузию и микроконвективные движения внутри отдельных пристенных
пленок и почвенных пор-капилляров.

В 50—60-х годах в почвоведении обрели четкость представления о поч-
венных процессах. А.А. Роде (1971) ввел понятие о почвенных микропро-
цессах, обусловливающих протекание частных почвообразовательных про-
цессов и в конечном итоге общего почвообразовательного процесса. В нас-
тоящее время вычленение отдельных видов взаимодействий, которые
проявляются во всех случаях и могут быть зарегистрированы инструмен-
тально, является основой для изучения почвообразования и почвенных режи-
мов. Введение понятия о Ппочвенных процессах как результатах именно
таких взаимодействий создало новую методологическую основу для изуче-
ния почв. Сформулировалось обоснованное мнение о возможности рассмот-
рения и изучения любого явления в почве как результата действия несколь-
ких процессов. Выявленные ранее формы движения солей по большей
части представляют собой именно такие явления.

По поводу системы процессов, определяющих массоперенос в почвах,
мнения разных исследователей в 70-х годах расходились. А.А. Роде (1971)
вовсе не рассматривал в качестве почвенных микропроцессов перенос раст-
воренных веществ в почвенных растворах, в том числе диффузию. Боуст
(Воазг, 1972) включил в число основных процессов молекулярную диф-
фузию, конвективный перенос, гидродинамическую дисперсию (продоль-
ную и поперечную) ‚ просеивание солей, массообмен застойных и проточных
зон. С.В. Нерпин и А.Ф. Чудновский (1875) отмечают возможное влияние
на перенос растворенных веществ в почвах собственно гидравлического
потока, капиллярного осмоса, электро- и термоосмоса, механоконцентра-

ционного переноса, диффузии, конвективного переноса, электрохимической
миграции, массообмена застойных и проточных зон. С.М. Пакшина (1980)
в числе процессов массопереноса указала диффузию и конвективный пере-

нос в объемном растворе, механоконцентрационный эффект, просеивание
солей, капиллярно-осмотическое и диффузиофоретическое скольжение,
обратные осмос. Другие наборы процессов, определяющих массоперенос,
предложены П.Х. Наем и П.Б. Тинкером (1980) , Бреслером с соавт. (Вте5-
1ег е1 а!., 1982) и другими исследователями.

В конце 70-х — начале 80-х годов получили развитие представления об
иерархической структурной организации почв (Розанов, 1975; Воронин,
1980а, в) и иерархической организации водной миграции растворенных
веществ в почвах (Пачепский, 1984). В частности, предложено рассматри-
вать два уровня организации массопереноса: ”’элементарные почвенные
частицы — агрегаты” (ЭПЧ-агрегатный) и агрегатно-горизонтный.

На ЭПЧ-агрегатном уровне массоперенос осуществляет связь между эле-
ментарными почвенными частицами (в агрегатах, если те существуют).
Перенос идет в тонких порах и близ поверхностей частиц преимущественно
в объеме, занимаемом адсорбционной и пленочно-стыковой влагой. Из
уровней организации почвы, выделяемых по типу взаимодействий (по
Ь.Г. Розанову), охватываются молекулярно-ионный и агрегатный. Дина-
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мика массопереноса определяется электростатическим и температурным

полем, зарядом и специфическими адсорбционными свойствами поверхно-
сти почвенных частиц, структурой и свойствами пристенных слоев жидко-
сти. Основные механизмы массопереноса — молекулярная и термодиффу-
зия, электрохимический перенос, конвективный перенос. Состав раствора
влияет на массоперенос благодаря капиллярно-осмотическому переносу,
изменениям расклинивающего давления и двойных электрических слоев
близ заряженных поверхностей, набуханию—усадке минералов с подвижной
решеткой и конформационным изменениям макромолекул почвенного
органического вещества, действию содержания потенциалопределяющих
ионов на заряд поверхности. Направление массопереноса произвольно —
не ориентировано по преобладающим в профиле вертикальным движениям.
Экспериментальное изучение массопереноса на этом уровне проводится,
как правило, на модельных системах — кварцевых капиллярах и фильт-
рах, глинистых мембранах (Нерпин, Чудновский, 1967; Бондаренко,
1973; Кетрег, КоШп5, 1966; Кетрег, ОпиК, 1972), реже — на насыпных
образцах почв (Пакшина, 1980).

На агрегатно-горизонтном уровне массоперенос осуществляет сВвязь
между агрегатами в горизонтах. Перенос идет преимущественно в объе-
ме, занимаемом пленочно-капиллярной, капиллярной и капиллярно-грави-
тационной влагой. Из уровней организации почвы, выделяемых по типу
взаимодействий, охватываются агрегатный и горизонтный. Динамика мас-
сопереноса определяется капиллярными силами и силой тяжести, поверх-
ностными свойствами коллоидных систем, пневматическими свойствами
газовой фазы и присутствием защемленного воздуха, температурным по-
лем. Заряд поверхности частиц влияет на ‘распределение растворенных ве-
ществ не во всем объеме раствора: условно выделяются приповерхност-
ная зона, для которой характерна, в частности, отрицательная адсорбция

анионов, и зона объемного электронейтрального раствора. Состав почвен-
ного раствора оказывает влияние на его движение вследствие осмотических

эффектов, изменения размеров и свойств приповерхностной зоны, угла
смачивания, расклинивающего давления, диспергирующего или коагули-

рующего действия, набухания—усадки. Направление массопереноса преиму-
щественно вертикальное. Экспериментальное изучение массопереноса на
этом уровне проводится, как правило, на почвенных колонках и моноли-

тах (Грабовская, 1951; Морозов, Верниковская, 1954; Фелициант, 1961;
Айдаров, 1985), а также в стационарных режимных наблюдениях (Шеин,
1987; Ки4а е{ а!., 1973).

Опыт изучения и моделирования массопереноса в почвах показывает,
что каждому из указанных уровней его организации ставится в соответст-
вие своя система процессов, определяющих перенос веществ в почвенном

растворе. Действительно, при исследованиях ЭПЧ-агрегатного уровня счи-
тают возможным выделять процессы переноса, связанные с существовани-

еём градиентов давления (конвективный перенос), концентраций (молеку-
лярная диффузия) , температуры (термодиффузия) , электрического потен-
циала (электрохимический перенос) . При этом используются значения кон-
центраций, полученные путем усреднения либо по объемам с характерными
размерами, малыми по сравнению с толщинами приповерхностных слоев,

либо по множеству одинаковых приповерхностных слоев; различия пор
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(и поверхностей), определяющие специфику порового пространства почв,
игнорируются. В то же время при исследованиях агрегатно-горизонтного
уровня массопереноса обычно ограничиваются выделением таких процессов
переноса, как молекулярная диффузия и конвективно-дисперсионный Пе-

ренос, или разделением конвективно-дисперсионного переноса на две сос-

тавляющие — собственно конвективный перенос и гидродинамическую
дисперсию. Выделение дисперсионной составляющей в качестве самостоя-
тельного процесса связано именно с тем, что усреднение ведется по всем

разнообразным порам, В которых присутствует почвенный раствор и
особенности порового пространства почвы учитываются.

Выделение разных групп процессов на разных уровнях организации мас-
сопереноса приводит к разным математических моделям. На ЭПЧ-агрегат-
ном уровне получили развитие модели, основанные на соотношениях не-

равновесной термодинамики (Нерпин, чудновский, 1975; Остапенко, Петро-
ва, 1985; Гетеу е{ а!., 1969). Относительно выбора сил и потоков мнения
исследователей не совпадают. Например, для случая отсутствия градиентов
температуры и электрического потенциала полагают, что поток влаги ,,
и поток соли относительно раствора /ф удовлетворяют следующим соот-
ношениям:

У, = Кргайу + К,оотайл;
(103)

Ур = —К„ргай / — К рвгайл,

где / = —-\/рё); п = ПШ(ря); Ч — всасывающее давление почвенной влаги
(отрицательная величина при полном насыщении) ; \ — сумма гравитацион-
ного и капиллярно-сорбционного потенциалов; п — осмотическое давле-
ние; П — осмотический потенциал; р — плотность раствора; # — ускорение
силы тяжести; К, К, Кр — феноменологические коэффициенты (Ге1еу ега!.,
1969).

Высказывают мнение (Саноян, 1979), что аналогичные (103) соотноше-
ния целесообразно применять и на агрегатно-горизонтном уровне массопе-
реноса. Вероятно, что это один из возможных путей усложнения моделей
для повышения адекватности. Однако в большинстве случаев оценки по-
казывают, что взаимовлияние потоков влаги и солей оказывается важным
тогда, когда фактически имеет место массоперенос более глубокого уров-
ня организации — ЭПЧ-агрегатного.

Оценим, например, возможное влияние градиентов осмотического дав-
ления, вычисленного по средней концентрации поровых растворов, на дви-

жение влаги. По поводу величины отношения коэффициентов осмотическо-
го и капиллярного влагопереноса есть очень ограниченная информация (Са-
ноян, 1979; Гетеу е{ а!, 1969), которая показывает, что при / = 0,1 МПа,
т.е. в суглинистых почвах при влажности около 0,8 от НВ, можно ожидать

значений К/& около 0,1. При таких \/ в этих почвах & - 107!° —-107! м/с,
т.е. К, 1071 -107!? м/с. При \} в диапазоне от 0,03 до 0,05 МПа, соответст-
вующем НВ, & = 10°° м/с, а К‚/К 107*—1073, т.е. К, также порядка 107!! —
107!? м/с.

Градиенты осмотического давления наиболее высоки в солончаках. Рас-
четы по данным О.А. Грабовской (1961) и Н.Г. Минашиной (1975), выпол-
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ненные с помощью модели п.2.2., дали для верхнего 20-сантиметрового слоя
профиля солончаков величины градиента п порядка 10*. Следовательно,
при / = 0,1 МПа осмотический поток будет порядка 1077 —107% м/с, т.е. в
диапазоне 0,1—-1 см/сут. Эта величина сопоставима с величиной испарения,
т.е. может обеспечивать значительную подачу воды в самую верхнюю часть
профиля и способствовать образованию солевой корки, а также увлажне-
нию верхнего слоя почвы. Важность этого процесса ограничивается, одна-
ко, снижением испарения по мере повышения концентраций почвенных
растворов (Ковда, Гевельсон, 1950). Но здесь существенно, что в верхней
части профиля солончаков, где по средним концентрациям в почвенных
растворах можно получить указанные высокие градиенты осмотического

давления, фактически в жидкой фазе идет массоперенос ЭПЧ-агрегатного,
а не агрегатно-горизонтного уровня. Глубже по профилю солончаков гра-
диенты осмотического давления не столь велики (порядка 103-10?), и,
следовательно, осмотический поток влаги порядка 107° —107!° м/с в общем
случае не будет играть значительной роли в перераспределении влаги по
профилю. В незасоленных почвах влияние осмотического давления на
влагоперенос также будет незначительно. К такому же выводу приходят
авторы работы (Вгез!ег е{ а., 1982).

В настоящее время модели ЭПЧ-агрегатного уровня, как правило, заим-
ствуются из физической химии поверхностных явлений и не являются
специфическими для почвоведения. Хорошие обзоры этих моделей можно
найти в монографиях Болта и Спозито (Во!!, 1982; $роз110, 1984). Модели
же агрегатно-горизонтного уровня обладают большей спецификой, так как
опираются на учет особенностей порового пространства почв. Именно эти
модели и рассмотрены ниже.

4.2. Модели конвективно-дисперсионного переноса

Скорости движения отдельных частей почвенных растворов различаются,
и при переносе растворенных веществ движущейся влагой наблюдается дис-
персия — часть общего количества растворенных веществ перемещается со
скоростями, большими средней скорости движения раствора, а часть — с
меньшими. Такой перенос в последнее время называют конвективно-диспер-
сионным. Из-за внешнего сходства конвективно-дисперсионного переноса
(КДП) и молекулярной диффузии (и тот и другой механизмы переноса
приводят к размыву первоначально резких скачков концентраций) ранее
КДП называли фильтрационной, или конвективной диффузией. В геоло-
гической литературе КДП известен под названием гидродинамической
дисперсии.

Развитие представлений о конвективно-дисперсионном массопереносе в
почвах. Исходно проявления КДП воспринимались как результат переме-
шивания вытесняющего и вытесняемого из почвы растворов. Впервые этот
эффект исследовал А.Н. Остряков (1912). Методика его опытов состояла
в создании в колонке с образцом почвы почвенного раствора заданного
состава, промывке колонки раствором того же состава с другой концент-
рацией и анализе последовательных порций фильтрата. При анализе данных
опытов А.Н. Остряков сделал наблюдения и выводы, предвосхитившие
результаты работ нескольких последующих десятилетий. Было показано,
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что в исследованных почвах (аллювиальной песчаной, серой лесной, черно-
земе) перемешивание тем совершеннее, чем длиннее путь фильтрации, а
также что при меньшей скорости фильтрации перемешивание меньше.

Бёрд и Мартин (Вчг4, Магип, 1923), первыми в англоязычной литера-
туре описавшие проявления КДП, также рассматривали его как следствие
перемешивания.

Механизм ”внутрипочвенного перемешивания” был вскрыт в работах
Л.П. Розова (1936) и Г.М. Меерсона (1936). Они пришли к выводу, что
если почвенная влага перемещается в определенном направлении, то разные

части почвенного раствора и растворенные в них вещества движутся в этом

направлении с разной скоростью. Уловить это различие путем измерений
трудно, так как при определении концентраций ионов в почвенных раство-
рах производится усреднение (инструментальное смешение) разных частей
раствора. Поэтому, в частности, не удается различить два теоретически воз-
можных случая: а) весь раствор в почве движется и вся влага рано или поз-
дно замещается частицами притекающего раствора и 6) часть почвен-
ного раствора неподвижна, а другая движется мимо этой неподвижной
части.

Впервые предположение о существовании неподвижной части почвенно-
го раствора также было сделано Л.П. Розовым и Г.М. Меерсоном в цитиро-
ванных выше работах. Они основывались на опытах, показавших, что вынос
солей из промываемых слоев почвы как нарушенного, так и ненарушенно-
го сложения происходит как бы в две стадии. Вначале за небольшой срок
и сравнительно небольшим количеством воды выносится большая часть со-
лей, а затем за гораздо более длительный срок и гораздо большими количе-
ствами воды — остальные соли. Г.М. Меерсон предположил, что такой ха-
рактер выноса солей обусловлен на первой стадии вытеснением солей микро-
агрегатного пространства, а на второй — диффузией из агрегатов, где вла-
га почти неподвижна. Л.П. Розов полагал, что указанная двухстадийность
имеет две причины: а) различия подвижности влаги в пристенных и удален-
ных от стенок частицах порового пространства и б) реальная сложность
структуры естественных — почв, характеризующихся, с одной стороны, срав-
нительно свободными, а с другой — замкнутыми или слабо доступными
частями порового пространства. В полевых опытах различия в подвижности
отдельных частей почвенного раствора впервые наблюдал С.В. Зонн (1937).
Он отметил, что по мере набухания и усадки почв менее подвижная влага
может стать более подвижной, и наоборот.

Впоследствии неоднократно предпринимались попытки отождествить
застойную зону порового пространства с частью порового пространства, ко-
торую можно было бы выделить по какому-то признаку. В частности, счи-
тали, что застойную зону составляют тупиковые поры (Рекс, 1969; Соа%$,
Зт:), 1964; РЫшШр, 1968), к ней относили внутриагрегатную пористость
(Noесеп, В1рраг, 1961) или так называемые гидравлически неактивные
поры (Саноян, 1979). По-видимому, о полностью неподвижной влаге в
застойной зоне можно говорить лишь в некотором приближении. Уже
И.Н. Антипов-Каратаев (1940) отмечал, что следует не искать мертвые
(застойные — Я.П.) зоны, а различать части почвы с большей или мень-
шей скоростью движения раствора. Представление о застойных зонах —
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идеализация, полезная для понимания количественного описания своеоб-

разия фильтрационной неоднородности почв.
В 50-х годах внутрипочвенную дисперсию при массопереносе (”’50и1е

@15рег510п” или ”т1$с1Ы!1е @1$р!асетеп{” начали изучать и в США (Рау,
Еогву!Пе, 1957; Сагапег, ВгтооК$, 1957; Noюе!еп, Втрраг, 1961). Методика
их исследований на физических моделях и интерпретация результатов вытес-
нения минерализованного почвенного раствора более пресным не отличи-
лись от вышеприведенных.

Способы моделирования конвективно-дисперсионного массопереноса.
Существующие модели КДП, как правило, описывают не реальные взаимо-
действия, приводящие к дисперсии растворенных веществ в поровом про-
странстве, а другие физические системы, для которых также характерна
дисперсия растворенных веществ в движущемся потоке. Один из таких
подходов — имитация реальной почвы набором слоев, в каждом из кото-
рых при движении почвенного раствора происходит вначале вытеснение

части раствора из соли, а затем перемешивание и установление равнове-

сий междуфазного массобмена. Он был впервые реализован Е.Н. Гапоном
и Т.Б. Гапон (1947) (хотя его описание находим уже у Б.Н. Никольско-
го в 1934 г.) и многократно применялся разными авторами в модифика-
циях (Минашина, 1972; Попова, Пачепский, 1972; ТегКеПочиЬ, ВабсосК,
1971; Тап]1 е% а!., 1972; Енпер, 1974; и др.). Дальнейшее развитие этот
подход получил при описании массопереноса в трещиноватых почвах (\Уа!-
1е5, 1988). В каждом из слоев, мысленно выделяемых в почвенном гори-
зонте (колонке, микромонолите) , предполагается существование несколь-
ких зон.

Массоперенос рассматривается в конфигурационном пространстве Х® @,
где х — вертикальная координата, @ — влажность. В каждом слое х _ 1 ®
<х < Х,„ Выделяются ячейки {0,;_; < 0 <0,, хп - 1 <х <х„ } . Предпола-
гается, что т = 1,2,.., М,а ! = 1,2,.., Му. Здесь М; — полное количество
слоев, на которые разбит изучаемый горизонт (колонка, монолит); М —
число зон, на которые подразделено поровое пространство. Зоне / соответ-
ствует диапазон величин влажности от д;_ , до д).

Массообмен между ячейками, по совокупности создающий суммарный
массоперенос, рассчитывается на основе вычисления потоков раствора в

направлении оси х. Далее использованы величины И, (т = 1, 2,..., М;),
представляющие собой влагосодержание (на 1 м?) т-го слоя. При этом

М7
Имз = ® И, где И— влагосодержание /-той зоны в т-м слое. Если

1= 1

рассчитаны влагосодержание каждого слоя и поток влаги @у, из всего

горизонта (колонки, монолита),тогда полный поток влаги их т-го в т +
+ 1-й слой может быть найден, исходя из сохранения массы

— Л —-9т-1 = 9т * (шт — И’„{ )/А[— (104)

Здесь верхний индекс определяет номер шага по времени, А/ — продолжи-
тельность этого шага, д9 — поток извне в первый слой.

Основным соотношением модели является формула, задающая распре-
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деление потока 4,„ по зонам (соответствующие составляющие обозначим

Чт‚!) : /
О при @ < 0,_1

К(о) — &(9;-1)
О т = @т Ппри 0,_ , < 0 <0,; 105)т,! г к(о) т При 9,;_ 1 1 (

К(@1) — ®(,-1)
@4; при @ 22 @д,.| ]С(д) т Пр !

Здесь @ — влажность на границе т-го и т + 1-го слоев; & (0) — соответ-
ствующая этой влажности величина влагопроводности; К(0,) — значения
влагопроводности на границах зон (1= 1, М, ).

Межзональные, или ”горизонтальные”, потоки влаги Р„ 1 (в т-м слое
из /й в / + 1-ю зону) определяются из условия сохранения массы влаги
в каждой из ячеек:

_ — :

Рт‚!" Рт,!—і + @т——і,і”‘ @т,!""(ш,:‚‚; — шіп‚і)/А[’
(106)

1 < 1<М,; 1< т <,.

При этом по определению Руз‚о = О. Суммируя обе части равенств (106)
по Гот 1 до М, получим Р ‚„ » = 0, что и следовало ожидать.

Следующее предположение, принимаемое в модели, состоит в том, что
каждый блок характеризуется единственным значением концентрации для
каждого компонента. Обозначив сг концентрацию какого-либо компо-
нента, можем вычислить конвективные потоки массы Ог и Итм,тг. При
этом

От,1бт,!, если Отп,122 0;
Оми = (107)

От‚!ст+1,1› если @т,1<ОЗ
О<т <,, 1 < / < М.

Аналогично

РиСт, ‚ если Р 12 0;
Ит1 = (108)

РиСтика, если Р 1 < ©;
1< т<ЛМ,, 1 < 1< No, -1.

Кроме конвективных потоков, определяется квазидиффузионный поток
из зоны в зону, порождаемый разностью концентраций:

Ф = (Ст1 — Ст1+ 1)И/‚„‚...кф,/(и/‚„‚‚ + Им+1), (109)
где к, — константа, /= 1,..., No, — 1.

Теперь известны все составляющие для вычисления ”нового” полного
содержания Т,„ ; компонента в ячейке:

Гаа> Па * А (Фиисл — Фиа + Чм на та Инась — Ин). — (110)т,!

Другой подход к моделированию конвективно-дисперсионного пере-
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носа, заключающийся в замене реального порового пространства системой
параллельных капилляров, предложен Клинкенбергом (КНпКепЬегр, 1957)
и А.Б. Казанским (1969). Водоудерживание рассматриваемой системы
капилляров за счёт подбора радиусов капилляров совпадает с водоудер-
живанием образца почвы. В каждом из капилляров рассматривается пуазей-
левское течение вязкой жидкости, вызывающее дисперсию растворенного
вещества за счёет распределения скоростей по радиусу капилляров (Бэр
и др., 1971). Считается, что суммарная дисперсия по всей системе капил-
ляров совпадает с таковой у образца почвы. Преимущество этого метода
моделирования КДП связано с возможностью использования данных о
структуре порового пространства почвы (в виде кривой водоудержива-
ния). Однако предпринятая проверка его применимости (Вочта, 1981;
Као е! а!., 1976) дала отрицательный результат. Возможно, это связано
с тем, что конвективная дисперсия в крупных порах, так же как и влаго-

проводность, не определяется их водоудерживанием, а зависит от геометри-

ческих свойств тонких ’горлышек”, соединяющих крупные поры.
Известен класс ”сеточных”, или ’перколяционных”, моделей (Чизмад-

жев и др., 1971), заменяющих поровое пространство сеткой из сообщаю-
щихся капилляров разного радиуса. Неясно, однако, до сих пор, как уста-
новить соответствие между параметрами сетки и показателями свойств
почвы. Существуют также модели конвективно-дисперсионного массо-
переноса в пористых средах, развиваемые в геологии и гидрогеологии

(теория ”псевдотурбулентности”, модель ”’пылевидного газа” — Хей-
фец, Неймарк, 1982) ‚ которые пока не применяются в почвоведении.

Наибольшее распространение получила модель, основанная на упоми-
навшейся аналогии между действием диффузии и КДП. Ее ввел в рас-
смотрение Н.И. Веригин (1953). Как выяснилось впоследствии, к такой
же модели приводит предположение об аналогии между ламинарным
конвективным переносом в пористой среде и турбулентным переносом
примеси в потоке (Николаевский, 1959). Вывод соотношений этой моде-
ли не предполагает отсутствия застойных зон, и в общем случае рассматри-
вается модель конвективной диффузии с застойными зонами. Основное
соотношение этой модели при одномерных движениях, т.е. когда все вели-
чины считаются зависящими от одной пространственной координаты х,
имеет вид:

Л = дт; — 60*(дтуд»х). (111)
Здесь / — поток 1-го компонента раствора в проточной зоне в направлении

оси Х, моль/м [с; т; — концентрация мопь/м3 раствора; д — макроскопи-
ческий поток почвенной влаги, м° раствора/м° почвы; * — коэффициент
конвективной диффузии, м2/с @ — объем влаги в проточной зоне на еди-
ницу объема почвы, м° раствора/м? почвы.

Основываясь на систематизации моделей конвективной Ддиффузии,
приведенной в работе (Мироненко, Пачепский, 1980), можно разделить
существующие модели, учитывающие наличие застойных зон, на три
группы.

В моделях первой группы концентрация мигранта в застойной зоне
(далее обозначена ) зависит от ”глубины проникновения в застойную
зону” (И), и изменение по глубине проникновения описывается уравне-
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нием молекулярной диффузии дт/д: = рд?т/(ди? (Барон, Планин, 1974;
Зсорр, \Магг1сК, 1974). В моделях второй группы вводят средние по всей
застойной зоне концентрации, т.е. принимают, что 71 = т(х, г). Считают,
что скорость массообмена застойной и проточной зон зависит от разности
концентраций в застойной и проточной зонах. Наконец, в третьей группе
моделей также рассматривается средняя по застойной зоне концентрация
и при этом предполагается, что приближенно сохраняется постоянное со-
отношение между концентрацией в застойной т и в проточной т зонах:

т = Вет.
Ниже рассмотрены только модели второй и третьей групп. Хотя модели

первой группы имеют больше параметров для описания застойной зоны
(’глубина”, ”объем” и @), известные примеры применения ($сорр, \/аг-
г1сК, 1974) показывают,что реальный КДП лучше описывается моделями
второй группы. Это говорит в пользу гипотезы о существовании механиз-
мов перемешивания, выравнивающих концентрации в застойной зоне

микроконвективных движений по А.Т. Морозову (Морозов, 1954; Уап Се-
писб‹еп, \/1етепра, 1977).

Для второй группы моделей уравнения одномерных движений компо-
нента 1 в направлении оси х в общем случае таковы:

д(0,7; + бут)/дг = —дЛдх - Г, -Т; (112)
д(0 т;)/дг = —Г, — Е,.

Здесь и далее значком ”” обозначены величины, относящиеся к проточной,
а значком ”—” — к застойной зоне; Ё, — скорость перехода компонента /
из застойной зоны в проточную; Г, — скорость перехода компонента {
из раствора в другие фазы почвы; , — поток, обусловленный КДП, в про-
точной зоне согласно (111).
_ Для третьей группы моделей уравнение одномерных движений при
0 = сопз{ имеет вид

д (0 „т д /^ дт;\ д(дт ^ —____(__3___'?_ = ...(ввж __._‘)._ ._ЁЗ_‘Э_. — Г, - 1.. (113)
д дх дх дх

Здесь 0, — ”’эффективная влажность”, которая равна д + В;@, и в зависи-
мости от величины В может быть и больше, и меньше истинной влажности
д = @ + 0. С учетом того, что д0/д1 = —да/дх — Г, где Г„ — внутрипочвен-
ное влагопотребление, из (113) можно получить

дА' ^ ^' дт. 8 ^ —Э—Ё-п—'=3— 9 0р* д_т‚)_(аё_) ‚ — — — (т„ + 1, + Г)).
д1 @, дх дх д дх 6.

(114)

Согласно этому уравнению, средняя скорость чисто конвективного ДВИ-
жения компонентов д/0, не совпадает со средней скоростью увлекающей
их влаги /0 — она может быть и больше, и меньше. Например, если при
выщелачивании масса солей, содержащаяся в застойной зоне, будет обес-
печивать концентрации в этой зоне т ббльшие, чем , то В& = т]т > 1
и 0. > @, т.е. соль будет ’отставать” от раствора.
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Возможность существования различий в скоростях конвективного
переноса влаги и компонента раствора вытекает и из допущения, что при

усреднении концентраций по поровому пространству выполняются соот-
ношения неравновесной термодинамики (103); причем феноменологиче-
ский коэффициент К, соответствует не молекулярной диффузии, а дис-
персии. Применив уравнение Вант-Гоффа л = КТт, справедливое для раз-
бавленных растворов (см. п. 2.2), где т — концентрация соли, из (103)
найдем выражение для потока массы — соли: , = $т(/Л, + /в) =
= т(1 - К,/Ю) /„ — [КТтКь(1 — іс2/(ісісд)]дт/дх По форме это выра-
жение совпадает с (111), причем величина д’= (1 — К,/К) Л„ приобретает
смысл уменьшенного (редуцированного) потока влаги. Оценки, приве-
денные в начале главы, показывают, что величина д’ очень близка к ,
при больших влажностях. Только при малых влажностях и/или при дви-
жении в очень тонких порах величина д’ заметно отличается от Л,„ и будет
иметь место эффект ”отсеивания солей”. Следовательно, отставание солей

от растворителя, которое, как показано выше, может быть связано с суще-
ствованием застойной зоны, может быть связано также и с осмотическими
эффектами. В тяжелых почвах эти два механизма задержки массопереноса
могут действовать совместно.

Для рассмотрения двух основных групп вопросов, касающихся моде-
лирования КДП, — выбора моделей, основанного на оценке и сравнении
адекватности, а также связи параметров с показателями условий массо-
переноса (структура порового пространства, состав фаз, скорость движе-
ния влаги), необходимы, с одной стороны, данные опытов, проведенных
в контролируемых условиях, и с другой — возможности точного нахожде-
ния параметров, т.е. идентификации моделей. С этой целью в настоящее
время используют данные опытов с почвенными колонками и монолита-

ми, в которых поддерживают постоянную скорость движения влаги.

Начальное содержание изучаемого компонента по профилю равномерно,
в подаваемом на фильтрацию растворе сначала поддерживают ту же кон-
центрацию изучаемого компонента, что и в поровом растворе, а затем

скачком её изменяют. Регистрируют изменение концентрации изучаемого
компонента в фильтрате в зависимости от времени или количества про-
фильтровавшегося раствора (графики этих зависимостей называют выход-
ными кривыми). Для опытов выбирают либо компонент, не переходящий
в твердую составляющую почвы (СГ, МNoО$ и т.п.) , либо компонент, хотя
и участвующий в междуфазном массообмене, но обладающий линейной
кинетикой этого массообмена. Нами создан банк опубликованных данных
таких опытов.

Описанная постановка экспериментов по массопереносу позволяет
привести уравнения моделей (112) и (113) к виду, допускающему анали-
тическое решение краевых задач. Это позволяет избежать погрешностей,
связанных с конечно-разностной аппроксимацией как при нахождении
параметров, так и при расчете КДП с заданными параметрами. К искомо-
му результату ведут следующие преобразования.

В случае линейных соотношений междуфазного массообмена при по-
стоянных 4 и @ система уравнений (112) сводится к следующей:

„дт - дт л 82 „ дт ^
д — + 0 — = 0р — — —1-1;

д дг Эх2 дх
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0 — = -[ - Е Е = ;
дг ГЕ

7= о5 + ой - т.); Т рО + г—-—т)‚
д: & д

$= # + 3'; 5 = 3+ 5”; (115)

д° _ „дт д$ __,‚ дт
5'[—" д'д[_; д—['=д_'—[_‚

д/\" —-П

э° К(й' т — $'); = К@”т -
Здесь первые два уравнения совпадают с (112) при постоянных Р,

4, 0, 0. Третье описывает массообмен между застойной и проточной зоной
(7= — характерное время массообмена зон). Четвертое и пятое уравнения
задают скорости перехода изучаемого компонента из раствора в сорбиро-
ванное состояние ($ и $ — сорбированные количества на единицу массы
почвы в проточной и застойной зонах, р — плотность сложения почвы)
и биологическую трансформацию (г‚ и #, — характерные времена биологи-
ческой трансформации, тё. — равновесная концентрация в растворе).
Остальные — это уравнения динамики сорбции, принятые по предложе-
ниям Камерона и Клюте (Сатегоп, К1и1е, 1977): сорбционные центры
разделяются на два типа — с равновесной (соответствующим величинам
приписан штрих) и неравновесной (два штриха) адсорбцией.

Рассмотрим теперь систему уравнений

ду/дт + [ду/д$ + уд2/дт = о? д° )/дЁ? — су, д2/дт = ( у — 2). (116)

Как показано в работе (Пачепский, 1987), система (115) сводится
к (116) в одном из двух случаев: в отсутствие застойной зоны 0 = т =
= $ = (), когда

^ $ в=? 4°
у т т‚ т › __› Т=__’е 0” ё [, 0Г,

90* @ 0 о” л 01
о° = =дт: ; В= х; уе о; \= К, — ; 117К (4!. К ? К ° 4° ()

196 оВВ ой
О = д . — ; = + ри,

Кг 4
либо в случае существования застойной зоны, когда есть только равно-
весная адсорбция (@' = ' = 0):

41
=/` 1+ = — Т = — ;у = т - те; г = (т - т.Х1 + »); & 9

90* @© 0 К 1 1+й 01
о = —- . — ; В= х; у= А ЛЕ о— Е в; (118)

К 91, К К(] ») ГЕ К 9
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1 л 1 \0/, ^ ^ л, — —
о = 1 + й — - | -; К = @ + ри; К = 9 + рц;

1+ »/ @

Здесь 3 — характерная длина, задаваемая произвольно. Ее удобно отожде-
ствить с длиной колонки (монолита). Ниже мы убедимся, что этих двух
случаев достаточно для анализа и сравнения рассматриваемых моделей
КДП. Следовательно, достаточно располагать решениями системы (116)
с граничным условием при Е = О (на поверхности, куда подается раствор)
3-го рода:

дву0, )- * —| =& (119)
дЁ |Е=0

где у — значение у в подаваемом в образец растворе, и с начальными усло-
ВИЯМИ у(ё› 0) — Уо, 2(&› 0) - 2г0.

Частные случаи решений (116) исследовались и использовались начиная
с 50-х годов: @* = с = 0 (Сагапег, ВгооК5, 1957; Рачинский, 1959; Миро-
ненко, Пачепский, 1976), с = О (Рекс, Якиревич, 1978; Тлп@5ёгот, Воег5-
та, 1971) , у = Х = 0 (Аверьянов, Цзя Да-лин, 1960), а? = 0 (Веригин, 1962).
Полное решение этой системы имеет вид (М1гопепКо, РасПерзКу, 1984) :

У(& т)= ХУ, -;› 7) +

Ат+ Ё\/ - 11_ 2/ Ата(т - т1)е ^ ПТ у) _ (& та) ата +
Ё1

‚

+ ] 1[2у”Ат,(т- т)е ̂  7 оп) К, _ та) ата — (120)
т

- 00] Мо[УМ , Noт — та)]е?^": У( та) ат, + );
г@ т)= @о -) е М + Мет ООО& п) - а + 3

0

Здесь Л = уNo?, через У, обозначено решение уравнения

ду/дт =о?д? У/98? — ВдУ/дЕ — (о + ХУ

с граничным условием (119) и начальным условием У (Ё, 0) = й (Ё).
Для вычислений по формулам (120) составлена программа ПЛМ, кото-

рая позволяет рассчитывать зависимости у и 2 от Ё и т при известных
значениях параметров о5, В, ”, No, о как на полубесконечной прямой, 0 <
< & < о, так и на конечном отрезке (0 < & < 1 при условии д у/д &| е=1 — ©.

Эта же программа позволяет находить оценки средних значений указанных
параметров по выходным кривым — зависимостям у = у(1, т). Кроме
этого, вычисляются оценки ошибок средних, и могут быть проверены
статистические гипотезы о достоверности отличий средних значений пара-
метров от нуля. Наличие аналитического решения обеспечивает высокую
скорость и контролируемую точность расчетов. Это позволяет, в частности,

133



оценивать влияние погрешностей определения концентраций в фильтратах
на оценки средних значений параметров моделей, определяемые по выход-
ным кривым.

Были проведены вычислительные эксперименты, в каждом из которых
для модели без застойных зон: а) с некоторым начальным набором значе-
ний параметров оф = обо И В = Во рассчитывали выходные кривые по фор-
мулам аналитического решения (120) с уо = 2о = 1, = О при 15 значениях
т в интервале от 0,5 до 2,5; б) затем накладывали на полученные выходные
кривые возмущение — случайную погрешность, распределенную Ппо
нормальному закону No(0, $.); в) по возмущенной выходной кривой
получали оценки средних значений параметров; г) сопоставляли их с ис—
ХОДНыЫМИ оо И Во. Установлено, что при реалистических значениях об
и Во средние относительные погрешности и разброс величин а? и В, получен-
ных по возмущенным выходным кривым, не превосходят погрешностей
и разброса точек на выходных кривых. Аналогичные результаты получены
и при ” + 0, Х += 0. Оказалось, что наиболее подвержены влиянию в экспе-
риментальных данных погрешностей значения @? и Х, в меньшей степени —
Виу.

Для анализа данных экспериментальных исследований КДП в колонках
и монолитах при контролируемой скорости движения влаги все выходные
кривые обычно приводят к интервалу значений выходнои { концентрации от
О до 1 путем введения безразмерной величины © = (т- т) / (то — т) ‚ где
то и т — концентрации изучаемого компонента в почвенном растворе

в начале опыта и в подаваемом растворе соответственно. Объемы фильтра-
та пересчитывают в величины т, которые, согласно (118) и (119) , имеют
смысл. количества фильтрата, выраженного в единицах объема поровой
влаги колонки или монолита.

Далее моделью С названа модель с застойными зонами, а моделью Б —
модель без застойных зон. Во всёх приведенных ниже рассмотренияхХ по
каждой выходной кривой находили параметры обеих моделей (Б и С) и,
если в модели С величина 'у достоверно отличалась от нуля, т.е. влажность
застойной зоны @ > 0, то по критериям п. 1.4 сравнивали адекватность
БисС.

Влияние структуры порового пространства на адекватность и параметры
моделей КДИ. Ограничимся рассмотрением данных о переносе иона хлора.
ЙПля модели Б в литературе есть информация о влиянии структуры
пористых сред и почв на КДП. Так, для модельных сред (стеклянные ша-
рики, песок) нашли для коэффициента конвективной диффузии:

о* = ро[Во + Е(т) (121)
где Эо — коэффициент молекулярной диффузии соли в растворе; В, —
коэффициент извилистости; п — безразмерный комплекс: п = д1° / (Оод);
1,° — характерный линейный размер. Для функции Р(п) предложены
разные формулы: Р - п, Е - 1п\!? и т.д. (Пачепский и др., 1976). Для
той же модели Б по данным опытов с монолитами почв естественного сло-
жения И.П. Айдаров (1985) показал зависимость величины шага смеше-
ния — частного No* = 0*/д — от процентного содержания физической глины
С в гранупометрическом составе. Обработка его данных приводит к фор-
муле No* = 0,025е°›°©
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Рис. 32. Зависимость отношения коэффициентов диффузии в почве и в свободном
растворе (В д) от объемной влажности @0 (а-е) и от всасывающего давления () поч-
венной влаги (д) для С1” по данным различных авторов

а — песчаные почвы: 1 — СТагКе, Ваг!еу, 1968, 2 — Рац! 1965;6 — пылеватые суглин-
ки: 3 — С1агКе, Ваг!1еу, 1968, 4 — Коме| е{ а!., 1967, 5 — Рог{ег е{ а!., 1960; 6 — суглинис-
тые почвы: 6 — Рог{ег е{ а!., 1960, 7 — С1агКе, Ваг!1еу, 1968, 8 — Оипбат, Муе, 1974;
г — глинистые почвы: 9 — Рог{ег е{ а!., 1960, 10 — С1агКе, Вапеу, 1968, 11 — Рипйбат,
Муе, 1974, 12 — Прохоров, Чай Дань-ин, 1969

Результаты обработки данных опубликованных опытов по диффузии
КС! и МNoС!1 и группировки почв по гранулометрическому составу представ-
лены на рис. 32. Обращает на себя внимание совпадение зависимостей
Вр от объемной влажности для почв с близким гранулометрическим со-
ставом (независимо от географического положения). Достаточно отчетли-
во прослеживается связь В, с величиной всасывающего давления почвен-
ной влаги \/‚. Эту связь в первом приближении можно считать не зависящей
от гранулометрического состава. График линейной регрессии В, на 1в у пе-
ресекает ось 1р / при 16 у < 6,9 (/ = 8 МПа), что соответствует так назы-
ваемой остаточной влажности (Соре!$, 1980).

Рассмотрим вначале некоторые опыты с насыпными образцами, в ко-
торых фильтровались растворы СаС1,. Нумерация опытов в табл. 21 и да-
лее по тексту приводится в соответствии с их расположением в упомянутом

банке данных.
Опыты No 5—10 выполнены с одной и той же почвой и, как явствует

из табл. 21, различаются размером агрегатов и скоростью фильтрации.
Модель С в этих опытах (кроме No 5) достоверно лучше воспроизводит
выходные кривые. Уменьшение скорости приводит к некоторому воз-
растанию объема застойной зоны и к уменьшению скорости массообмена
ее с проточной зоной (рост Ёк). На рис. 33, где представлены выходные
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Таблица 21

Параметры моделей конвективно-дисперсионного массопереноса СГ в колонках
с насыпными образцами почв

No опыта Диаметр агрега- | Скорость Без учета застойных зон
тов, мм фильтрации,

см/сут р*, см? [сут 0 „/0

5 0,25-0,5 23,1 5,3 0,03
6 0,50-1,0 23,1 19,2 0,03
7 1,0-2,0 23,1 76,8 0,10
8 0,25-0,5 0,8 2,5 0,06
9 0,50-1,0 0,8 12,0 0,19

10 1,0-2,0 0,8 25,7 0,35

16 Не опр. 11,6 2,3 0,03
17 „» 3,8 1,0 0,05

20 ›» 26,3 20,3 0,06
21 „› 2,6 3,7 0,11
30 ”› 11,9 11,5 0,10
31 „» 9,4 19 ,4 0,15
32 „» 0,2 0,9 0,19

кривые, полученные в этих опытах, можно видеть, что по мере возраста-

ния объема застойной зоны выходная кривая становится более асиммет-
ричной. Так же проявляется уменьшение скорости в опытах с другой поч-
вой (No 20, 21). В опытах с последовательно убывающей влажностью
(No 30—-32) по мере уменьшения влажности и снижения скорости также
увеличивается доля застойной зоны в общей влажности и растет { ;, Одна-
ко @,„ — объем выталкивания СГ в единице объема почвы — почти не ме-
няется.

Результаты этих опытов и расчетов выходных кривых по моделям
Б и С изображены на рис. 34. Вид выходных кривых на рис. 33 и 34 разли-
чается из-за того, что в опытах No 5—10, изменив однажды входную кон-
центрацию, больше ее не изменяли, а в опытах No 30—32, изменив входную
концентрацию и пропустив через колонки одно и то же количество раство-

ра с новой концентрацией, равное 0,193 от полной влагоемкости колонки,
вновь изменили входную концентрацию до исходного значения.

Возвращаясь к опытам No 5—10, можно проследить влияние размера
агрегатов. Из данных табл. 21 видно, что чем крупнее агрегаты, тем боль-
ше застойная зона и тем меньше скорость массообмена её с проточной
зоной. В присутствии крупных агрегатов часть поданного раствора успе-
вает проходить по крупным порам (макропорам) без ощутимого смеше-
ния ее с исходным почвенным раствором; для агрегатов размером 1—2 мм
содержание С1” в фильтратах начинает возрастать, когда количество про-
фильтровавшегося раствора составляет всего лишь 20% от количества
влаги в колонке. В тех почвах, у которых при естественном сложении
хорошо выражена макропористость, возрастание концентрации в фильтра-
те начинается уже в первых его порциях (\УЪ11е, 1985; беу г1ей, Као, 1987).
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С учетом застойных зон Источники эксперименталь-
ных данных

р*, см? [сут д „/ д 0 ‚ [0 ё , сСут

5,3 0,03 0 — В1еваг, Noееп, 1962
0,1 0,00 0,28 0,03 „
5,8 0,03 0,34 0,07 э„
0,3 0,00 0,43 1,66 э
0,7 —0,001 0,72 1,93 э
6,8 0,04 0,60 2,89 э

2,3 0,03 0 — Е01сК, Етепс\, 1966
1,0 0,05 0 —

0,9 0,03 0,35 0,08 Сотеу е{ а!., 1967
11 0,06 0,38 0,97 э

11,5 0,10 0 — э
10,2 0,11 0,07 0,65 э

0,3 0,13 0,13 16,31

Наряду с опытами, в которых модель С более адекватна, есть и такие,
где она не дает улучшения по сравнению с моделью Б (например, образцы
16 и 17 в табл. 21).

Поскольку КДП во многом определяется структурой почвы, естествен-
но ожидать, что его параметры должны быть связаны с косвенными пока-
зателями этой структуры. Такие связи иллюстрируются результатами
работы Л.П. Корсунской с соавт. (1986) ‚ в которой изучался КДП в образ-
цах серой лесной почвы ненарушенного сложения, взятых в пределах
небольшой делянки (схема опробования — на рис. 35, а) . Образцы отобра-
ны из Адах © глубины 15—25 см. Во взятых недалеко друг от друга образ-
цах изменение скорости по-разному влияло на КДП: в некоторых увели-
чение скорости приводит к появлению застойных зон, а в других — к их
исчезновению.

Ранее пространственное варьирование параметров КДП изучалось для
почв аридной зоны в СССР (Айдаров, 1974; Голованов, Зейлигер, 1981)
и в США (К1гда е{ а!., 1973; Уап е Ро! е{ а!., 1977) в предположении об
отсутствии застойных зон. Было обнаружено логнормальное распреде-
ление значений 2*. В рассматриваемом случае в выборку, составленную
из значений * , найденных по модели Б, входили три величины, на три по-
рядка большие других 2*. Логнормальность не была обнаружена. Но эти
величины относились к образцам, где более адекватной оказывалась модель
с застойными зонами. Объединив в одну выборку значения * , полученные
для более адекватной модели (Б или С) ‚ установили, что их распределение
логнормально; распределение плотности сложения также логнормально

(см. рис. 35, 6).
Величины 2* оказываются связанными с плотностью — сложения
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Рис. 34. Выходные кривые С1” при промывке влагонасыщенных (1) и влагоненасы-
щенных (2, 3) образцов (Сотеу е{ а!., 1967)

Объемная влажность: 1 — 0,375; 2 — 0,298; 3 — 0,252. Сплошные линии — расчет с
учетом существования застойных зон

(рис. 36). Линейная регрессия дает * = 4 (р — 1,29) . Величина А увели-
чивается с ростом скорости фильтрации: А = 926 при 4 ^ 10 см/сут, А =
= 104 при д ® 2 см/сут. По этим данным можно заключить, что 0* зависит
от скорости фильтрации по закону * — д!'3°. Это соответствует совре-
менным представлениям о том, что 0* — @Р, где р изменяется от 1 до 1,6
(К1гда е? а!., 1973).

В тех образцах, где модель С была более адекватна, характерное время
массообмена зон в целом возрастает, а объем застойной зоны снижается
с ростом плотности сложения (см. рис. 36). Уменьшение объема застой-
ной зоны при уплотнении может быть связано с уменьшением количества
крупных агрегатов.

Представленные данные отличаются от данных, полученных на насып-
ных образцах, где плотность сложения либо вовсе не влияла на КДП, либо
уплотнение повышало солеотдачу промываемой от солей почвы (Корсун-

ская и др., 1986).
”Сосуществование” двух моделей на небольшом участке сравнительно

однородной старопахотной почвы (>> 400 лет) можно интерпретировать
как результат значительной асимметрии латерального распределения не

только 2*, но и 7;. Можно предположить, что в тех образцах, где введение
в модель застойных зон не повышает адекватности, на самом деле обеспе-
чивается быстрое выравнивание концентраций в застойной и проточной зо-
нах, т.е. очень малы значения /,;. Точно так же, как среди значений *,
среди #; преобладают малые величины.

Наряду с использованием косвенных показателей структуры почвы для
описания ее влияния на КДП могут, очевидно, использоваться и прямые
характеристики структуры порового пространства, полученные методами
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Рис. 35, Размещение точек опробования (а) и функции распределения плотности сло-
жения и коэффициента конвективной диффузии (6) в опыте по изучению простран-
ственного варьирования параметров конвективно-дисперсионного переноса

1 — более вдекватна модель Б; 2 — модель С
17М
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Рис. 36. Зависимости параметров конвективно-дисперсионного переноса — коэффи-
циента конвективной диффузии (0*), характерного времени массообмена застойной
и проточной зон (Ёк) и влажности застойной зоны (@`) — от плотности сложения (р)
в серой лесной почве

Скорость фильтрации: 1 — 2 см/сут; 2 — 10 см/сут

ртутной или водной порометрии. Водная порометрия, в частности, широко
применяется при получении кривых водоудерживания, которые дают
обширную информацию о гидрофизических и физико-механических свой-
ствах почвы (Воронин, 1984). В работе Л.П. Корсунской с соавт. (1989)
показано, что распределение пор по радиусам оказывает закономер-

ное влияние на форму выходной кривой и на ее изменение с изменением
скорости фильтрации. Форму выходной кривой характеризовали величи-
ной эффективного порового объема (т.): отношение количества фильтра-
та, при протекании которого концентрация раствора изменяется от ис-

ходной до подаваемой в образец (т.е. С изменяется от 0 до 1), к объему
пор в образце. Другим показателем формы служил коэффициент асим-
метрии е, равный отношению площади А, фигуры под выходной кривой
при О < т <т) ; К сумме А, и площади фигуры между выходной кривой
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То,5 _ То, 5 ‘з
е = ] сат/[ / сат + / (1 — с)ат]. Здесь

о о То,5

и прямой © = 1 при т >> Т о05

То,;5 — величина приведенного объема фильтрата, при которой с = 1/2.
Для сопоставления были взяты микромонолиты (диаметр 5 см) , отоб-

ранные из гор. А чернозема типичного и дерново-аллювиальных почв,
различающихся гранулометрическим составом и особенностями сложе-
ния. При анализе распределения пор по радиусам, рассчитанного по кри-
вым водоудерживания, учитывали наличие или отсутствие макропор (диа-
метр более 1 мм) , а также наличие или отсутствие максимума распределе-
ния в области крупных пор (диаметрами от 1 мм до диаметра, соответ-
ствующего максимальной капиллярно-сорбционной влагоемкости по Во-
ронину).

В диапазоне скоростей фильтрации от 0,5 до 3 см/сут установлено, что
т существенно уменьшается с увеличением скорости, причем при наличии

макропор ат,[/ад ^® —0,2, а в их отсутствие — ат„/ад ® —0,1. Наличие
максимума распределения в области крупных пор несколько увеличивает
асимметрию выходной кривой. Если есть макропоры, асимметрия значи-
тельна, без макропор она выражена слабо:

Максимум в области круп- Макропоры
ных пор

Нет Есть

Нет 0,45 0,35
Есть 0,43 0,32

В серии опытов со скоростями фильтрации около 10 см/сут получены
значения т., соответствующие средним значениям для диапазона скоростей
0,5—3 см/сут, но с более высокой асимметрией, что соответствует относи-
тельному снижению скоростей массообмена застойной и проточной зон
и увеличению доли застойной влаги. По результатам этой работы можно
определенно заключить, что выходные кривые дают емкую динамическую

характеристику структуры порового пространства почвы.

Изменения структуры почвы, связанные с изменением состава филь-
трующегося раствора, отражаются на параметрах КДП. В работе (Кузник
и др., 1985), посвященной изучению КДП в монолитах из гор. А и под-
почвы темно-каштановой глубокосолончаковатой почвы, отмечено, что при
промывке монолитов раствором МаС!1 модель С ни в одном из образцов
не дала повышения адекватности, в процессе поиска параметров получали

” = 0, что означает @ = 0. В то же время по данным о промывках раствором
СаС!1; во всех образцах модель С оказалась более адекватной. Это можно
объяснить возникновением агрегатной структуры при поступлении СаС1,
и ее разрушением при поступлении МаС!.

Значения шага смешения”, или ”’параметра гидродисперсии”, No* =
= 0*[д для моделей Б и С в случаях, когда модель С более адекватна,
сопоставляются в табл. 22. Можно видеть, что в образцах модельных сред
(песок, стеклянные шарики, песчаник, смесь песка и глины) No* порядка

107110° см, для насыпных образцов почв No* порядка 10°—10? см и для
монолитных образцов — порядка 10° см. Диапазон изменений характери-
зует фильтрационную неоднородность порового пространства — чем выше
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Таблица 23

Параметры конвективно-дисперсионного массопереноса СГ в монолитах темно-
каштановой глубокосолончаковатой почвы

No моно- | Предполо- Без учета суще- С учетом существования застойных зон
лита жение о ствования за-

пути мигра- | стойных зон
ции

Х* , см 9 „/0 Х* , см | 9,„/0 9. [(0 — д,) Тр, Сут

4 П* 4,4 0,44 — — — —
4 К 4,6 0,39 — — — —
5 П 2,9 0,40 — — — —
$ К 2,9 0,37 — — — —
6 П 24,0 0,49 3,3 0,27 0,53 0,66
6 К 36,1 0,27 3,3 0,22 0,53 0,71
7 П 41,9 0,42 6,6 0,36 0,99 0,21
7 К 53,3 0,36 6,8 0,29 0,99 0,22

*П — полубесконечный интервал, К — конечный интервал.

No, тем эта неоднородность больше. Расчеты по модели Б дают большие
значения No*, потому что здесь No неявно учитывает дисперсию раствора
застойными зонами.

Замечания об адекватности. К чему приводит использование менее
адекватной модели Б вместо более адекватной С? Во-первых, найденные
значения параметров не будут соответствовать физическому смыслу явле-
ния, которое они характеризуют. Это прежде всего относится к @0„ — влаж-
ности объема выталкивания, отражающей отрицательную адсорбцию анио-
нов. Для образцов No 5—-10 (см. табл. 21) ‚ например, величина 0 „, согласно
модели Б, растет с ростом размера агрегатов и с уменьшением скорости.
Но по физическому смыслу @+ связана со свойствами поверхности ЭПЧ
и не должна зависеть от скорости течения. Когда применяется более адек-
ватная модель С, величины @,„ лежат в разумных пределах (около влаж-
ности МГ) и не подвержены влиянию скорости. Это означает, в частности,
что следует критически оценивать результаты работ, в которых при нахож-
дении @„ априори предполагали применимость модели Б на агрегатно-
горизонтальном уровне массопереноса (например, ТБотаз, $умобода,
1970; Арре!{ е{ а!., 1975).

Значения объема выталкивания для серой лесной почвы при использо-
вании более адекватной модели массопереноса оказывались близкими
к величинам, найденным по статической методике А.В. Трофимова (1925).
Для темно-каштановой солончаковатой почвы величину объема вы-
талкивания оценивали по сопряженным данным о составе водных вы-

тяжек и поровых растворов, как это описано в п. 2.6; получили среднее
значение отношения 0 «/0 = 0,284+0,028. По данным опытов по фильтрации
в осолонцованных образцах среднее значение 0,„/0 = 0,342+0,024, а для
неосолонцованных — 0,363+0,025. Как видно, нет достоверного различия
между средними величинами 0,„/0, найденными в опытах по фильтрации
и по данным о содержании СГ в водных вытяжках и поровых растворах.
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Таблица 24
Остаточное засоление и значения параметра Пекле (Ре) для грунтов разного гра-
нулометрического состава

Грунт Гранулометрический состав, %

1-0,25 0,25—0,05 0,05—0,01 0,01-0,005

Песок 11,1 87,9 0,5 0,4
Пылеватый 8,3 55,8 20,9 4,9
песок `

Пылеватый 6,2 31,8 36,3 8,3
песок

Пыль 4,1 7,7 51,6 11,7
Каолин 0,1 1,9 27,2 29,6

Тем не менее некоторое повышение значения д+ в опытах по фильтрации
может возникать из-за того, что небольшая часть порового объема остается
занятой воздухом.

Заметим, что значения параметров, получаемые по выходным кривым
почвенных колонок и монолитов; зависят от того, какое решение (116)
используется — на конечном отрезке или на полубесконечном интервале.
При сопоставлении параметров КДП хлор-иона, полученных в предполо-
жении о полубесконечном интервале, со значениями этих же параметров,
найденными по решению (116) на конечном отрезке, по всем данным
опытов, собранным в банке данных, было установлено следующее. Если
модель Б хорошо соответствует экспериментальным данным и попытки
применения модели С не дают повышения адекватности, то параметры,
найденные для ”полубесконечной колонки”, близки по величине пара-
метрам для колонки конечной длины. Если же модель Б плоха по срав-
нению с моделью С, то близкими оказываются значения параметров для
конечного и полубесконечного пути миграции, найденные именно для
модели С. Параметры модели Б в этом случае значительно различаются.
Это иллюстрируется табл. 23 для нескольких монолитов темно-каштановой
глубокосолончаковой почвы.

Тот факт, что модель Б дает определенную погрешность, еще не озна-
чает, что эту модёль нельзя использовать. Например, на рис. 33 выходные
кривые, рассчитанные по моделям Б и С, весьма близки, хотя модель
С достоверно более адекватна. Может и не быть такой близости, но если
погрешность модели Б лежит в пределах разброса экспериментальных

величин, т.е. в соответствии с п.1.4, средний квадрат неадекватности не-
достоверно отличается от среднего квадрата чистой ошибки, обусловлен-

ного пространственным варьированием, то модёель применять можно.

Известны хорошие примеры расчета КДП на агрегатно-горизонтальном
уровне, когда точности модели Б вполне достаточно. В частности, на осно-
вании известной экспериментальной информации можно заключить, что
в невлагонасыщенных почвах застойная зона либо очень мала (до 7% от по-
розности), либо совсем отсутствует (правда, мы не располагаем данными
для глинистых почв) .
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Гранулометрический состав, %| Остаточное засоление, Ремас! РеМа 50
% от исходного 27 -4

0,005—0,001 < 0,001
С1- 5037

0,1 0 9,3 18,0 35,8 8,9
8,2 1,9 10,8 19,0 26,3 7,9

14,2 3,3 11,5 20,5 23,1 7,0

20,2 4,7 12 22,5 21,1 5,4
32,0 9,3 12,7 Не опр. 18,9 Не опр.

Различия КДИ отдельных ионов в почвенных растворах. Такие разли-
чия Экспериментально изучены слабо. В литературе есть указания на то,
что скорости выноса различных ионов из промываемых почв могут не

совпадать. Это отчетливо проявилось, например, в опытах О.А. Грабов-
ской (1951) по промывкам искусственно засоленных МNoаС! или No› 504
образцов грунтов (песка, пыли, каолина). Полностью влагонасыщенные
образцы промывали водой в объеме, равном количеству влаги в колонке,
а затем определяли остаточное содержание СГ и 5047. Результаты опытов
представлены в табл. 24. Там же даны значения безразмерного параметра
Пекле (Ре), равного д1 /0* (1. — длина колонки) , которые найдены с по-
мощью предложенного Э.Г. Ваксманом с соавт. (1982а) метода по данным
о среднем засолении слоя до и после промывки. При расчетах использова-

лась модель без застойных зон, которая, как правило, пригодна для песка
и других сред, где нет развитой внутриагрегатной пористости (Косе, 1977).

Из данных табл. 24 следует, что Ремаст: Ре:No 50 = 3, т.е. 0* для 504°
втрое больше, чем для СГ. Естественно предпопожить что различия свя-
заны со скоростями молекулярной диффузии СГ и $04”. Хотя процесс
диффузии обычно оказывается медленным по сравнению с конвективным
переносом в направлении тока воды на агрегатно-горизонтальном уровне,

он доминирует на ЭПЧ-агрегатном уровне и оказывает сильное опосредо-
ванное влияние на массоперенос следующего уровня.

Различие коэффициентов конвективной диффузии солей аналогично
различию коэффициентов молекулярной диффузии солей, описанному
в п. 4.2. Продолжая аналогию, можно ввести ’дисперсионный потенциал”
ионов так же, как вводится диффузионный потенциал в модели диффу-
зии смесей ионов (Дамаскин, Петрий, 1975). Затем из условий электро-
нейтральности в отсутствие электрического тока можно получить выра-
жение для конвективно-дисперсионного потока отдельного иона:

() = —0р; _дх —2т 212‚1)‚ э (212 В т,||+ та. (122)
, = =

Здесь п — общее число ионов. Предложение рассматривать многокомпо-

10. Зак. 129 
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Таблица 25

Результаты экспериментов с моделью многокомпонентной дисперсии по расче-
там промывки слоя, засоленного солями МеС1 и Ме, $50,

Р е?, см? /сут | р *СГ‚::М2 [сут Бёоз-‚см2/сут Исходная концент- |Остаточное засо-
4 рация, моль/л ление, % от исход-

ного

с!- 502 - с!- 502 -

25 50 25 1 1 0,308 0,382
50 50 25 1 1 0,262 0,330
50 50 25 0 1 0 0,330
50 50 25 1 0 0,263 0
0,25 0,50 0,25 1 1 0,488 0,490
0,50 0,50 0,25 1 1 0,487 0,489

Примечание. Поток влаги 4 = 1 см/сут, толщина слоя — 100 см;‚ продолжи-
тельность промывки — 50 сут, промывная вода не содержит Ме* , СГ° и 504 .

нентную дисперсию впервые высказано в Ю.А. Кокотовым и М.Я. Кузне-
цовым (1981).

Результаты вычислительного эксперимента с моделью мНногокомПо-
нентной дисперсии, в котором имитировалась промывка слоя песка, за-
соленного МеС1 и Ме, 504 ‚представлены в табл. 25. Можно видеть, что при
совместном переносе СГ и $04”, обладающие разными ”коэффициента-
ми самодисперсии”, почти не оказывают влияния друг на друга. Поэтому
возможно независимое определение коэффициентов дисперсии солей
МеС! и Ме,$0,4. Однако скорость выноса анионов растет с увеличением
коэффициентов самодисперсии катиона. Поэтому замедление выноса
анионов на поздних стадиях промывок засоленных почв может быть свя-
зано с тем, что в растворе начинают доминировать менее подвижные
катионы.

4.3. Комплексные модели массопереноса
с массообменом фаз

Описание переноса растворенных веществ в почвенных растворах, про-
исходящего одновременно с массообменом между почвенным раствором
и фазами твердой составляющей (ионообменной, твердыми солевыми
и пр.), началось сравнительно недавно, когда появились методы и сред-
ства математического моделирования, пригодные для этой цели. Первые
исследования, наметившие общую линию развития, сохранившуюся до
последнего времени, связаны с именами Н.Н. Веригина, В.В. Рачинского,
С.Ф. Аверьянова, а также Г. Датта и К. Танджи — индийских ученых, ра-
ботавших в конце 50-х годов в США. Появление этих работ встретило
живейший интерес и было расценено как важный шаг на пути описания и
прогнозирования солевого режима почв. Параллельно примерно в том же
ключе начали развиваться работы по моделированию миграции радио-
нуклидов в почвах (В.М. Прохоров , Дж. Миллер, К. Торнуэйт).

Моделирование массопереноса с массообменом фаз было начато на
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агрегатно-горизонтном уровне организации. С самого начала наметились
все точки зрения на необходимость явного описания кинетики массообмена
фаз. Хорошо известно, что массообмен фаз почв требует времени на
транспорт ионов в объемах эффективных фаз к границам их раздела и
перехода через эти границы. Поэтому многие исследователи настаивают
на необходимости детального исследования этой кинетики и явного ОПИ-
сания ее в моделях. Другие авторы тем не менее отдают предпочтение мо-
делям с квазиравновесным массообменом фаз, в которых принято пред-
положение о мгновенном установлении равновесия. Во-первых, учет
в комплексных моделях любой кинетики (вместо квазиравновесного
приближения) приводит к появлению дополнительных эмпирических
параметров модели, определение которых требует значительного увели-
чения объема экспериментальных исследований, необходимых для иденти-
фикации (определения параметров) и проверки моделей. Во-вторых,
кинетика массообмена фаз и кинетика массообмена частей раствора, ха-
рактеризующихся разной подвижностью, взаимосвязаны, они совместно
влияют на перенос растворенных веществ в почвенных растворах при

движении влаги, и трудно обоснованно их разделить. Наконец, объективно
существующая пространственная изменчивость может сделать просто не-

нужным детальное описание кинетики массообмена фаз.
Опыт теоретических и прикладных работ последних лет показывает,

что при описании переноса растворенных веществ в почвенных растворах

целесообразно строить серии расширяющихся комплексных Ммоделей,
описанные в п. 1, 2, в такой последовательности: а) КДП без застойных
зон и квазиравновесный массообмен фаз, 6) КДП без застойных зон и ки-
нетика массообмена фаз, в) КДП с застойной зоной и квазиравновесный
обмен фаз, г) КДП с застойной зоной и кинетика массообмена фаз.

Скорость массообмена фаз зависит от многих факторов (Карпухин,
Савич, 1980; Савич, 1980; Горбунов, 1984): гранулометрического и ми-
нералогического состава почв, содержания и состава органического ве-

щества, гидротермического режима, деятельности биоты, химического
состава фаз, индивидуальных особенностей компонента, участвующего
в массообмене, и др. Моделирование позволяет исследовать роль этих
факторов на основе характеристики скоростей массообмена при помощи
величин констант скорости массообмена, входящих в те или иные урав-
нения кинетики (СЫеп, СТ1аутоп, 1980; ЗратК$, Лататме, 1981; Уаздуапа-
{Пап, ТаПбидееп, 1986). Здесь мы рассмотрим примеры применения мо-
делирования при изучении действия такого фактора, как скорость дви-
жения почвенного раствора, по материалам опытов с почвенными колон-

ками.

Кинетика катионного обмена. Будут использованы системы уравнений
моделей движения двух катионов в почве для двух случаев: а) отсутствия
застойной зоны и действия кинетики первого порядка для катионного
обмена и б) существования застойной и проточной зон и протекания ква-
зирав новесного ионного обмена.

В случае ”'а” имеем

^дс^‘—д`в*д28‘ дё, — д8 ‚\а‹ё;_‚\р*д%-; дё р39_2_
бр 1бо9хй бох ба об ох ох дг °



^ ^ д&\ :9\ —30 8 ‚ё5 +$, = 5; Бі=— -Я (61, 6) (123)
[ Гио

В случае ”6” получаем

л де1 — дс. д5, д5)\ ^ _ д26 дс

дх дхдЕ д!

л д6, — дс» (дё; д@) ^л _ дё д
0 + р *— д — — + — |= — -— ;

* тг э 0] 'Х ах
„ д6 _ & -а д8 — е (124)
— = — — — —р — $1= $1 (с,, Сэ);18[ г р м 1- $1 (С1, С›

-- дС2 С» — С» 882 — —
э о— рр $) = $ — $1 ;

д 1Е д

— ^^ ^ о ^ я л
$1 = 4 (с1,С›); ® =5 — 51; $ + 5=5.

Здесь с, и с; — концентрации катионов в растворе; $) и $, — содержания
катионов в ионообменной фазе почвы; д , и @, — влажности в долях объема
за вычетом нерастворяющих объемов; {„о — Характерное время ионного
обмена; 5% и 5% — равновесные содержания обменных катионов; 5 и $ —
емкости обмена в зонах; $ — общая емкость катионного обмена; значки
”^” и ”” соответствуют проточной и застойной зонам. Влиянием разли-
чий подвижностей ионов в растворе на дисперсию пренебрегаем.

Исходя из особенностей экспериментальных данных, рассмотренных
ниже, ограничимся случаями, когда 1) значения 5° линейно зависят от
концентрации катиона в растворе, причем суммы катионов в растворе

Ук и ионообменной фазе 5 постоянны:

59/5 = В, с/ 5к + В, (125)

и 2) 0, ^ @, = соп5{ и 4 = соп5!. Тогда и (123) и (124), как показано
в работе Л.П. Корсунской с соавт. (1985), путем замен переменных сво-
дятся к системе уравнений (116). В табл. 26 представлены формулы тако-
го перехода как для случая ненулевых #в И Гио› ТаК и Для случаев отсут-

ствия кинетики массообмена: Гио * О (квазиравновесный ионный обмен)
и 1е * 0 (нет застойной зоны). Отметим, что независимо от того, какая
кинетика внутрипочвенного массообмена предполагается (ионного обме-
на или обмена зон с разной подвижностью), из табл. 26 вытекает равен-
ство

В, = [( + 1)/В — @ +0)/9] - ®д /(о5). (126)
Обратимся к опытным данным работы ($ипф-Но Та1,Типпак, 1972).

Изучался катионный состав фильтратов из почвенной колонки. Исходно
почва была приведена в Са-форму, и после длительного промывания раст-
вором 0,25 н. СаС1, через колонку пропускали порцию смеси 0,125 н.
NoС1 + 0,125 н. СаС|, или 0,125 н. МеС1, +0,125 н. СаС1, . Такие соотноше-
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Таблица 26

Формулы перехода от моделей (123) и (124) к модели (116)

! Параметр (116)
Модель

а? в ” ^

(123) ер* @° 9В , 5 0 1,

46 ё 2кё 4 мо
(124) 0р* 0 0 К 01, 1

9В В В й @Е К

ер* ® 0
(123) при * — —- 0 0
Тио * 0 4Ё К К
(124) при
к — 0

Примечани е. & = 8 + рВ, 5[* к; Ё=5+р815/2К; Е = х/Д; т = д1/(01.).

ния катионов позволяли работать на почти линейных участках изотерм 0б-
мена No-Са и Ме—Са, которые описывались уравнениями (124) при 5 =
= 0,25 экв/кг, 5к = 0,25 экв/м°. В независимых статических опытах были
найдены величины В, .

Результаты опытов и их описания с помощью (116) показаны на рис. 37.
Значения параметров моделей — в табл. 27. При больших скоростях тече-
ния кинетика внутрипочвенного массообмена не проявляется. Только при
малых скоростях модель с кинетикой дает достоверно лучшие результа-
ты. Но какая это кинетика — ионного обмена или обмена зон с влагой раз-
ной подвижности — сказать нельзя. Если бы была известна динамика еще
какого-либо иона (предподчительно СГ или Вг ), то можно было бы от-
делить кинетику катионного обмена от кинетики массообмена зон. Воз-
растание роли кинетики с уменьшением скорости позволяет предположить,

что в данном случае проявляется кинетика катионного обмена.

Сопоставим значения В,, которые: а) рассчитаны по данным мигра-
ционных опытов согласно (126) при @ +6 =0 ир= 1320 кг/м3 и 6) най-
дены в независимых статических опытах (0,32 при обмене No-Са и 0,85 при
обмене Мр—Са). Можно видеть, что если модель без кинетики хорошо опи-
сывает опытные данные, то величины В, из миграционных и статических
опытов близки. Но если модель без кинетики неадекватна (опыты 93 и 96),
то она дает неверные значения В, . В этих случаях более адекватная модель

с кинетикой дает величины В, ‚ близкие к истинным.
Аналогичное влияние адекватности модели на значения параметров мож-

но проследить по данным опытов с миграцией трития ЗН* (опыты 87—89,
рис. 38). Здесь происходит изотопный обмен !Н* —3Н* и также выпол-
няются уравнения (123) или (124). Вместо (125) принимается более про-
стое соотношение: $ = В\с. В табл. 27 представлены найденные значения
параметров. По менее адекватной модели без кинетики величины В, по-
лучаются отрицательными, что не имеет физического смысла, по более
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— 9
Х, 5к
46- 9=46 сн/сут д6 9=%6 см/сут

д5 - 03 |-

д2 |- 02 |-
07 Г 01 -

0 0

04 - 04 -- 9=64, # см/ут

04 Г 04 -

02 Г 02 -

0/ ° ! |- ю
0 х 0

04 Я = 65 7см/бут [© де|- 9=71* ст/сут

05 08 -

0,2|- д2° Й
— 2

61 Г 41 Г --- 5
! } } |

0 / 2 т 0 / 2 т

Рис. 37. Выходные кривые No * и Ме?** при движении смесей хлоридов натрия, каль-
ция и магния через почвенные колонки

1 — экспериментальные данные (бипв-Но 1.а1, ЛиттаК, 1972); 2 — расчет по более
адекватной модели (с кинетикой внутрипочвенного массообмена при малых скоро-
стях а и без кинетики при больших @а); 3 — рвсчет по модели без кинетики с истин-
ными значениями коэффициентов селективности обмена Са-МNo и Мр-МNoа

адекватной модели с кинетикой они малы и положительны, что обычно
характерно для изотопного обмена.

Итак, применяя менее адекватную модель, мы получаем неверные зна-
чения параметров массообмена раствор—твердая фаза. Значит ли это, что,
включив в ту же менее адекватную модель верные значения этих параметров,

мы получим ббльшую погрешность расчета миграции? Это можно оценить,
проведя вычислительный эксперимент. Результаты таких экспериментов
показаны на рис. 37—39 для обсуждавшихся выше опытов. Погрешность
выражается в некотором запаздывании фронтов возрастания концентраций
в фильтрате и в изменении формы выходной кривой. Такая погрешность
может быть приемлема, если разброс опытных данных в связи с естесствен-

ным варьированием будет превосходить ее. Эти результаты подтверждают
целесообразность построения серий последовательно усложняющихся
комплексных моделей. Примеры построения таких серий для сложных не-
линейных изотерм катионного обмена, типичных, как это следует из содер-
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з |- 9=766 см/вутт 7

08 Г ‚

06 Г

04 - б

а2 42

0 ПЙ #я т 0 а2В я 5 т

Рис, 38. Выходные кривые 3 Н* при фильтрации растворов через почвенные колонки
для двух скоростей фильтрации (д)

1 — экспериментальные данные (УМап СеписЫ{еп , У/1егепра, 1977); 2 — расчет
с учетом кинетики внутрипочвенного массообмена; 3 — рвасчет без учета кинетики

внутрипочвенного массообмена при верных значениях коэффициента распределения
ЗН* между жидкой и ионообменной фазами почвы

ё

ое / аР “ _— —н
475 - Й ее оенето _ _ —-

______ 5 {

050 -
о Дагр. 05770 пм

® (гр. 107 20 пм

022 -

®

0 ° | ) | 1 } Г | {
025 420 472 7,00 725 720 772 2,00 т

Рис. 39. Выходные кривые ®*Н'* при фильтрации в колонках, заполненных
почвенными агрегатами размером 0,5—1 мм (а) и 1-2 мм (6)

1 — экспериментальные данные (В1рраг, Noе1зеп, 1962); 2 — расчет по модели
с кинетикой внутрипочвенного массообмена; 3 — расчет по модели без учета кинети-
ки при верных значениях коэффициента распределения *Н* между жидкой и ионо-
обменной фазами почвы

жания п. 2, 5, для почв, представлены в работах (Кавокин, Николаенко,
1981; Дараб и др., 1988; Кеф\у ет а!., 1979).

Кинетика выщелачивания гипса. Несмотря на важность процессов раст-
ворения—осаждения гипса, об их кинетике в почвах известно мало. Из об-
щих представлений о закономерностях растворения кристаллов и экспери-
ментальных данных о растворении кускового и порошкового гипса в пото-

ке воды, а также растворения зерен гипса, внесенных В песок, следует,

что растворение в движущемся растворе кристаллов гипса, зафиксирован-
ных в определенном объеме, должно происходить в соответствии с Полу-
эмпирическим уравнением (Здановский, 1956)

п ` о

4в /@ё = Кавт ° 4'' (Тсаво, — Псаво, ). (127)
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Здесь эу — масса кристаллов гипса в единице объема; д — скорость филь-
трации, показатели степени п) и п, меньше единицы; Ка — константа кине-
тики растворения; Т сабо, И тСазо — фактическая и равновесная
концентрации сульфата кальция в растворе Исследования А.Е. Орадовской
(1957) по растворению гипса, внесенного в песок,. показали, что (127)
соблюдается очень точно, причем л, = 0,5 и л, = 0,5. Но скорости фильтра-
ции в этих опытах были значительно выше, чем в почвах: от 1,7 до
230 м/сут. Для почв применимость (127) проверялась только в работе
Гласа с соавт. (С1а5 е{ а!., 1979). Значения п› менялись от опыта к опыту
нерегулярно и в основном превышали 1, что противоречит физическому
смыслу этого параметра (Кетрет е{ а1., 1975).

Для выяснения особенностей кинетики растворения гипса в почвах были
проведены специальные опыты (РошоузКу, РасПерзКу, 1988). В них
скорости фильтрации имели типичные для почв значения 10 и 0,5 см/сут.
Образец чернозема обыкновенного среднесуглинистого (гор. А) в воздуш-
но-сухом состоянии смешщивался с отсеянной фракцией синтетического гип-
са (размер кристаллов 2—3,2 мм) и помещался в колонку диаметром
50 мм и высотой 100 мм. В вакуумированный образец небольшими пор-
циями напускали разбавленныи раствор сульфата кальция (Са* — 0,527,
Ме?* — следы, No* — 0,06, СГ —0,12, 50$ - 0,527 экв/м?), этот же раст-
вор затем фильтровался через образец. В порциях фильтрата определяли
содержания основных ионов. После окончания опытов образцы разбирали
на слои по 2,5 см и определяли остаточные содержания гипса и карбона-
тов.

Выходные кривые 504° показаны на рис. 40. После прохождения филь-
трата в количестве, равном влагоемкости образца, в растворе абсолютно
преобладал сульфат кальция (СГ: 504° = 0,14, МЕ”* : Са?* = 0,035). Приз-
наков сульфатредукции не наблюдали.

Модель изучаемого явления состояла из уравнения сохранения массы
бО4 и уравнения кинетика растворения — следствия (127):

2т —Ё_____з__(_)_;___ = р*No -4 дтзоя — 88504 ;
д1 дх? дх д!

дё50 27 8502° \ ” 0
ое К (7саво, — Псазо, )Е #502-). — (128)

дг 850270

Здесь #зо2- — содержание $О4 гипса в почве, кмоль/м?° почвенного раст-
вора; 3502—‚ о — исходное содержание 504 гипса; К = Каа " '; е (5) — еди-
ничная фунъция т.е. е (5) = О при 5 <Оие ($) = 1 при 5 > 0. Программа
МЕО, составленная для решения системы (128), была проверена по дан-
ным А.Е. Орадовской (1957) и дала удовпетворительное соответствие из-
меренных и расчетных выходных кривых 504 , полученных при растворе-
нии внесенного в песок гипса.

Для описания растворения гипса, внесенного в почву, модель (128)
оказалась непригодной. Сопоставление одной из опытных Выходных кри-
вых 50$ с выходными кривыми, рассчитанными по (128) при различных
значениях К и п», проведено на рис. 41. Как видно из рисунка, при 0,5 <

153
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Рис. 40. Выходные кривые 50% в опытах по выщелачиванию гипса из образцов черно-
зема обыкновенного при двух скоростях фильтрации

1 - д = 10 см/сут; 2 — д = 0,5 см/сут. Точки — эксперимент; сплошные линии —
расчет по модели, описывающей существование двух фракций гипса

Рис. 41. Рассчитанные по модели (128) и измеренные выходные кривые при промывке
образца чернозема, исходно содержавшего 3% Саб5О, гипса

а — расчет с к = 5 сут ! ; 6 — расчет с к = 2,5 сут ! ; значения параметра л, — на ри-
сунке; точки — эксперимент

< п‚ < 1, отвечающих физическому смыслу явления (понижение ско-
рости выщелачивания пропорционально уменьшению поверхности контак-

та раствор—кристалл), качественный ход расчетных выходных кривых
совершенно не такой, как в опыте. Ближе к опыту стоят кривые с п = 2,
но они дают заниженное значение выходной концентрации в самом начале и
в конце опыта, а значение л, = 2 не имеет физического смысла.

Анализ хода экспериментальных и расчетных выходных кривых, а также
представления о КДП в почвах (п. 4.3) приводят к предположению, что
разные фракции гипса в почве могут омываться почвенным раствором с
разной скоростью, и это может приводить к разной интенсивности раство-
рения. Это позволяет объяснить, почему на выходе из колонки вначале
поддерживается высокая концентрация 50$”, близкая к концентрации на-
сыщения (ее дает интенсивно растворяющаяся фракция) , а затем длитель-
ное время поддерживается невысокая концентрация — 0,5—0,3 от равновес-
ной (за счет гипса, находящегося в контакте с малоподвижной влагой).
Простейшее допущение, отражающее влияние подвижности влаги на ско-
рость растворения, заключается в том, что существуют две фракции гипса,
характеризующиеся разными скоростями растворения. В этом случае си-
стема уравнений модели примет вид

, ,

дтво2- _ „„ т5024 дтзо2- — % 502° — д% 502°
дг эх? 0 дх дг дг

да 50 2- в 5о2- \"! ‚— К'( -— | (тсаво, — ТПСазо, )6 (#502-); (129)
д! & 50 27,0
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деО 2- „[ 8 50 2-е еп 0 и= К . ? (тсазо, — Тсазо, )Е (& 50 27);
дг & 50 27,0

,, ” _
850270 Т 85027,0 - В5027,0 .

Здесь один штрих относится к интенсивно растворяющейся фракцш;[‚ а два
штриха — к медленно растворимой. Параметры модели — К, К", & 502›
п, — находили по выходным кривым методом сканирования (Бояринов,
Кафаров, 1975). 0* рассчитали по формуле (121) с В = 0,67 и \* = 1 см, что
характерно для насыпных образцов (см. табл. 22).

Расчеты показали, что эта модель хорошо воспроизводит опытные Вы-
ходные кривые (см. рис. 40). При скорости д = 10 см/сут найдено К' =
= 4,5, а К" = 2,2 сут '. При этом медленно растворяющаяся фракция гип-
са преобладает: #'во02-ю: & 502-,о = 0,18. В опытах с малой скоростью
застойная зона порового пространства больше и преобладает интенсивно
растворяющаяся фракция: #502-,0: #502-, о = 1,3. Так как с уменьше-
нием скорости фильтрации снижается и скорость массообмена зон, то вели-
чина К” становится очень малой: она равна всего лишь 0,016 сут !; сни-
жается и К' — до 0,4 сут. Фактически в медленных опытах ббльшая часть
раствора почти не перемещается и растворение идет в неподвижную влагу,

откуда СабО, уже диффузионным путем поступает в движущуюся часть
почвенного раствора'.

Константы скорости кинетики выщелачивания с уменьшением скорости
уменьшаются: К' -4°*% для быстрорастворимой фракции и &' >4 6 — —
для медленнорастворимой. Для песка К —д°'° и разделения на фракции с
разной скоростью растворения по данным А.Е. Орадовской и нашим вычис-
лениям не наблюдается,

Какую погрешность может дать пренебрежение кинетикой растворения
гипса? Пока в почве присутствует интенсивно растворяющаяся фракция
гипса, погрешность не будет велика. Это видно из приведенных данных
опытов — концентрация 504° близка к концентрации насыщения. При
промывках засоленных гипсоносных почв интенсивно растворяющаяся

фракция гипса есть, по крайней мере, пока не профильтруется количество
воды, равное двум-трем поровым объемам промываемой толщи. Только
после длительной промывки, когда запасы интенсивно растворяющейся
фракции иссякают, кинетика растворения может быть существенна. Это
показывают проведенные методами п. 2.3 расчеты степени насыщенности по
гипсу $© саво, фильтратов из промываемых монолитов гипсоносных ПочВ
в опытах О.А. Грабовской и П.С. Панина (рис. 42).

Чтобы сопоставлять степени насыщенности фильтратов при промывках,
разных по свойствам гипсоносных Почв, в качестве показателя степени
промытости монолита — стадии промывки — взято отношение концентра-

ции хлор-иона в фильтрате к исходной его концентрации в почвенном раст-
воре — (сс1 /сс1,о). Наблюдаемый в этих опытах характер изменения

‘ Более сложную по сравнению с (129) модель, описывающую детали такого массо-
переноса, можно построить, но для определения параметров данных проведенных
опытов недостаточно,
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Рис. 42. Степень насыщенности по гипсу (ЁСаЗО‘) фильтратов из промывавшихся
монолитов засоленных почв в зависимости от отношения концентрации С!1 в фильтра-
те (сс1) к исходной его концентрации в почвенном растворе (сс1,0)

1 — хлоридный солончак, разрез 276; 2 — сульфатно-хлоридный солончак, Шир-
ванская степь, разрез 78; 3 — сульфатно-хлоридный солончак, Бешкентская долина,
разрез 146; 4 — вторично-засоленная серо-коричневая почва, Мильская степь, раз-
рез 86; 5 — вторично-засоленный чернозем, Алейская оросительная система, разрез 1;
6 — сульфатный солончак, Яванская долина, разрез 88; 7 — модельный опыт. Экспе-
риментальные данные: 1, 3, 6 — О.А. Грабовской (1961); 2, 4, 5, 7 — П.С. Панина
(1968)
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5 сазо, может быть связан не только с выносом на некоторой стадии про-
мывки интенсивно растворяющегося гипса, но и с обменными реакциями.
В модельных опытах, однако, обмен не понижал степени насыщенности. Так,
в опыте, поставленном П.С. Паниным (1968) ‚ почва в натриевой форме сме-
шивалась с гипсом и после этого промывалась дистиллированной. Водой.
Рассчитанная нами степень насыщенности фильтратов в среднем составила
0,95 и не опускалась ниже 0,94 (несмотря на интенсивное внедрение Са?*
в ионообменную фазу).

Если гипс содержится не во всем профиле, то обменные реакции могут
играть определенную роль. Так, в сульфатно-хлоридно-натриевом гипсо-
носном солончаке (разрез 146) в слое 0—25 см сульфата кальция содер-
жалось 12,6%, а в 15—50 см — только 0,54%. Здесь уже на ранних стадиях
рассоления степень насыщенности снижается до 0,7—0,8 и близка к этой
величине вплоть до достижения отношением с с1/сс1, о значения 0,1. В ниж-
ней части профиля Са** гипса расходуется на реакции ионного обмена —
соответственно снижается $ сазо, В фильтрате. Другое распределение гипса
по профилю было в хпоридно—натриево магниевом слабогипсоносном
солончаке (разрез 276): в слое 0—35 см — не более 0,2%, а в 35—50 см —
6,8%. Проходя через нижний слой, движущийся почвенный раствор обога-
щался гипсом и на выходе имел $ сазо, ^* 1 вплоть до сс//сс1,о = 0,1.

Когда гипс содержится во всем профиле, можно полагать, что снижение
степени насыщенности на первых стадиях промывки может быть в тех
случаях, когда иссякают запасы гипса. Например‚ в разрезе 88, где Са5О,
от 4 до 8%, < сазо, сохранилась высокой вплоть до самых низких значе-
ний Сс1/Ссло. А в разрезе 1 (вторично-засоленный южный чернозем),
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где СаЗО, = 0,5—1%, степень насыщенности начинала снижаться уже на ран-
них стадиях рассоления.

В целом кинетика растворения гипса в структурных почвах связана
с гидродинамической картиной течения почвенного раствора — в некото-
рых областях порового пространства растворение замедляется из-за мед-
ленного течения почвенного раствора. В этом качественное отличие выще-
лачивания гипса из почв от выщелачивания его из песка. Это обстоятель-
ство следует учитывать при планировании водного режима в тех случаях,

когда предполагается избавиться от избыточных количеств гипса в поч-
вах. Здесь нужна тактовая промывка мелкими нормами, аналогичная
описанной Э.Г. Ваксманом с соавт. (19826). Эту же особенность выщела-
чивания гипса из почв следует учитывать и при планировании водного

режима при мелиорациях гипсованием.

Кинетика денитрификации. Рассмотрим результаты опытов, выПол-
ненных в почвенных колонках. Система уравнений модели, описывающей
денитрификацию в колонке при одновременном протекании КДП, пред-

^ставлена в п. 4.3 — это система (115) при #' = " = и' = и" = Оит, = 0.
Она, как показано в п. 4.2, при помощи соотношений (118) сводится к си-
стеме (116). Параметры (116) — о?, В, о — могут быть найдены по вы-
ходным кривым. Если предполагается КДП без застойной зоны, то мо-
дель денитрификации с КДП имеет три параметра: р*, 6, 1‹, = 1/7,. После
нахождения о?, В и о по выходной кривой NoО$ имеем Д* = д1о? [0, 8 =
= 0/В, К, = аа/(дЬ) Если же предполагается КДП с застойными зонами,
то модель (115) будет иметь шесть параметров : *, 6 6, 1‹,‚1‹„ {Е. В работе
(Пачепский, Мироненко, 1982) показано, что при обычной постановке
колоночных опытов с денитрификацией, когда начальная концентрация
МО в почвенном растворе равна нулю, по выходной кривой МО можно
найти только пять параметров — а? ‚ В, у, No, о. Следовательно, надо принять
какое-то предположение о связи параметров модели (115) между собой.
Можно, например, задаваться определенным отношением К, : К, И исПольЬ-
зовать следущее следствие (118) :

^`

1 К,
о = No1| — — — * — . (130)

1 +р К
1

^ —
Если заранее принять какую-то величину отношения К,/К,, то @ можно
вычислить из (130) по известным о, Х, у. В частности, если К, = 1‹‚‚ т.е.
скорость денитрификации одинакова в застойной и проточной зонах, то
из (130) следует, что

=20/ ИХ( +7) — о] + УХ( + ) — о]? + 4уо\ В.

Если 1‹‚ = (, т.е. денитрификация идет только в застойной зоне, то р =
0/(77\) аесли 1‹ 0, то # = 0. Когда а ‚ В, ), No, о найдены по выходНой
кривой и # вычислено по о, у, \ и К/К, то остальные параметры модели
вычисляются из (118).

Перейдем к данным экспериментальных исследований. В опытах No 22,
23, 27 образцы в колонке предварительно промывали раствором Са$О,
(0,005 кмоль/м°), исходная концентрация NoО3 в почвенном растворе
была равна нулю. Затем через колонку пропускали 100 см? раствора,
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содержащего 100 экв/м” СаС1, и 30 экв/м° Са (No93) › . После прохожде-
ния этой порции в колонки вновь подавался раствор Са5Од. В опыте No 22
д = 26,3 см/сут, в опытах 23 и 27 д = 2,6 см/сут, в опыте 27 во все раст-
воры, подаваемые в колонку, добавляли сахарозу (200 ррт). На рис. 43
сопоставлены экспериментальные выходные кривые МNoО3 и соответствую-
щие расчетные зависимости, полученные после подбора параметров @, В,
Х, у, о. Параметры процессов — в табл. 28. Величина # найдена в предположе-
нии, что скорость денитрификации одинакова в застойной и проточной
зонах.

В одной и той же колонке КДП протекает примерно одинаково для
С1” и МО. Это можно проследить, сопоставляя параметры для опытов
No 22, 23 из табл. 28 с параметрами для опытов No 20, 21 из табл. 21 и имея

Рис. 43. Выходные кривые МNoО0,
из почвенных колонок

Точки — экспериментальные дан-
ные (Согеу е{ а!., 1967); сплошные
линии — расчет по модели (115). Ско-
рость фильтрации: 1 — 26,3 см/сут;
2 — 2,6 см/сут; 3 — 2,6 см/сут;
в опыте No 3 в подаваемый раствор
добавлена сахароза

в виду, что физически No 20 и 22, а также No 21 и 23 — один и тот же опыт,
только под 22, 21 подразумеваются выходные кривые по С1, а под No 22,
23 — по No4.

Как видно из данных табл. 29, подвижность МОз довольно хорошо
имитируется подвижностью С1”. Для МNoОз, как и для СГГ, отмечается рост
отрицательной адсорбции с уменьшением общей концентрации, увеличе-
ние объема застойной зоны и характерного времени массообмена зон
с уменьшением скорости фильтрации (см. табл. 28).

Сравнение значений 1, = 1/К,, относящихся к опытам No 22, 23, пока-
зывает, что при увеличении скорости движения растворов темп денитри-

фикации возрастает: характерное время разложения при скорости
2,6 см/сут примерно в 2,7 раза больше, чем при скорости 26 см/сут. Можно
предположить, что более интенсивный отвод продуктов жизнедеятель-
ности гетеротрофной микрофлоры и приток свежих порций раствора
нитратов приводят к более интенсивной биологической трансформации
МОз. Поэтому константы кинетики денитрификации, определенные в ста-
тических условиях, нуждаются в корректировке, если предполагается их

использовать для описания движения нитратов в почве.

Из расчета баланса нитратов (путем интегрирования зависимости
тмо, (1, 7) по т) следует, что в опыте No 22 разложению подверглось
значительно менышее количество нитратов, чем в опыте No 23. Как видно,
повышение скорости денитрификации в опыте No 22 по сравнению с опы-
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Таблица 28

Параметры модели движения No, в почвенных колонках

No опыта в бан- | 2*, см?/сут е° 6 Е, Кр ‚ сут
ке данных — сут

9 0

22 0,81 0,019 0,319 0,093 4,2
23 0,98 0,076 0,338 0,995 11,6
27 1,00 0,097 0,370 0,926 1,8
97 1,38 0,0 0,0 Не опр. 18,8
98 2,63 0,038 0,0 ” 39,9

Таблица 29

Сопоставление параметров переноса СГи No;

No опыта р*, см? [сут 6 [0 0 */0 1Е, сут

сг | No; СГ о | No; | сг о | No; | сг | м; сг No;

20 22 0,89 0,81 0,35 ° 0,32 ° 0,03 0,02 0,07 — 0,08
21 23 1,08 0,98 0,38 0,34 0,06 — 0,08 0,97 — 1,00

том No 23 не может скомпенсировать увеличение скорости конвективного
переноса МОз через почву. При больших скоростях движения влаги даль-
ность проникновения нитратов определяется практически только кон-

вективным переносом. Лишь при значительном снижении скорости начи-
нают играть роль внутрипочвенные потери, связанные с деятельностью

мик роорганизмов.

Добавление легкоразлагаемого органического вещества (сахарозы)
значительно (в 7 раз) уменьшило характерное время разложения, в ре-
зультате более 2/3 поданных в колонку нитратов подверглось биологи-
ческой трансфо рмации.

Таким образом, кинетикой денитрификации при расчетах миграции
нитратов в горизонтах, обогащенных почвенной биотой, пренебрегать
нельзя. Однако при описании миграции нитратов можно, по-видимому,
во многих случаях ограничиться моделью конвективно-дисперсионного мас-

сообмена без застойных зон. Но это указывают, например, результаты обра-
ботки — данных опытов No 97, 98 (см. табл. 28), описанные в работе (М15га
е{ а!., 1974). Здесь КДП протекал в невлагонасыщенной почве. Опыты
No 97 и 98 различались содержанием кислорода в почвенном воздухе:
увеличение содержания кислорода в 40 раз привело к убыванию К,
в 2,1 раза.

Конвективно-дисперсионный перенос с квазиравновесным массооб-
меном. Когда не учитывается кинетика массообмена фаз почвы, комп-
лексная модель комбинируется из вариантов описания конвективно-

дисперсионного массопереноса (обычно из числа рассмотренных в п. 4.3) и
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вариантов описания равновесных распределений химических компонентов
между фазами почвы (п. 2.3, 2.6, 3.4). Обязательно должна быть включе-
на подмодель для описания движения влаги с целью нахождения динамики

величин влагосодержаний и потоков, используемых при описании КДП.
Комплексных моделей этого типа предложено множество и цели их созда-
ния весьма разнообразны.

Для описания перераспределения в профиле макрокомпонентов поч-
венных растворов аридных и семиаридных областей, т.е. ионов Са”,
Ме”', No*, Н’, ОН, СГ, $0{`, НСО3, СОЗ”, NoО5, а также аккумуляции их
соединений в твердой составляющей разработка идет с начала 60-х годов
(Айдаров и др., 1978; Рый, Тап)1, 1962; Тапу+ её а!., 1972 ; Уигу её а!., 1978;
РасПерсхКу е{ а!., 1979; КобЫм$ её а!., 1980; Оякег, ЕтепКе], 1980; Киззо, 1986;
УаПез, 1988;и др.).

Авторы ставили и решали задачи: а) расчета изменения состава почвен-
ных растворов, ионообменной фазы, твердых солевых фаз при промывках
засоленных почв, в том числе изменения реакции почвенных растворов;

б) оценки возможности перераспределения обменных катионов по профи-
лю; в) расчета состава фильтратов из промываемой толщи почвы; г) оцен-
ки влияния режима влажности на эффект от внесения твердых мелиоран-
тов (гипса, карбонатов); д) оценки возможности вспышки щелочности
при промывках в отсутствие (или после полного растворения) гипса;
е) оценки влияния слоистости на эффект промывки; ж) расчета солевого
режима орошения и ионных условий, водопотребления сельскохозяйствен-
ной культуры и условий дренированности, в том числе динамики актив -
ностей и концентраций ионов в почвенных растворах, состава обменных
катионов и запасов твердых солей на различных глубинах в профиле поч-
вы; з) оценки масштаба засоления из грунтовых вод и возможности ис-
пользования субирригации; и) оценки влияния на состав фаз почв, а также
на их физические и физико-механические свойства орошения водами раз-
ного качества; к) оценки влияния колебаний факторов солевого режима
почв на его характеристики".

Примером моделей описанного класса может служить модель РАОЗТ,
которая комбинирует модель ГВКА, представленную в п. 2.6., модель Б
для описания конвективно-дисперсионного переноса в виде (113) и мо-
дель МОТСТ для описания влагопереноса (Щербаков и др., 1982). Набор
параметров ее довольно обширен, в него входят (как функции от глуби-
ны) зависимости коэффициентов селективности катионного обмена от со-
става фаз почвы, давление СО, в почвенном воздухе, связь емкости ка-
тионного обмена и рН, зависимость коэффициента конвективной диффу-
зии от скорости течения, объем исключения для однозарядных ионов,
основные гидрофизические характеристики (кривая водоудерживания,
кривая влагопроводности и кривая усадки), скорости биологической
трансформации или биологического потребления ионов. Для использова-
ния модели РАО$Т должны быть известны условия на границах рассмат-

* При изучении КДП на горизонтно-профильном уровне модели имеют некоторые
особенности (Ваксман и др., 19826; Айдаров, 1985; Е1рппсе, ВРау, 1977), рассмотре-
ние которых выходит за рамки данной книги.
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Таблица 31

Соста в фаз почв перед промывкой

Интервал Влажность Состав твердых соле- Содержание обменных катио-
глубин, м выделения по- | левых фаз, г/кг почвы | нов, мэкв/кг почвы

рового раст-

вора, доли СаСо, СаСо, Са?* МЕ?* No*
объема

Опыт 1

1,0- 1,2 0,28 0,0 46,3 75,0 92,5 52,2
1,2- 1,4 0,27 0,0 48,0 70,0 85,0 60,2
1,4-1,6 0,26 21,3 50,1 75,0 92,5 62,5
1,6- 1,8 0,29 0,9 51,1 77,5 92,5 62,6
1,8- 2,0 0,29 1,2 48,2 70,0 87,5 60,5
2,0- 2,2 0,29 1,5 48,2 75,0 87,5 60,5
2,3-2,4 0,31 1,4 30,3 75,0 85,0 58,5
2,4—2,6 0,30 19,3 21,8 80,0 85,0 58,5
2,6-2,8 0,26 38,4 19,9 102,5 107,5 60,5
2,8- 3,0 0,28 21,6 18,0 107,5 100;0 60,5

Состав промывной воды

Опыт 2
0-0,20 0,38 3,3 12,3 129,8 58,3 21,7
0,20- 0,39 0,42 3,4 4,1 85,8 58,3 17,8
0,39-0,66 0,44 5,3 0,0 39,4 49,4 17,8
0,66- 0,88 0,42 4,0 16,2 26,7 62,8 64,8
0,88-1,10 0,46 6,8 16,8 30,2 71,8 91,7

Состав промывной воды

Опыт 3

0- 10 0,29 1,4 125,5 84,2 89,0 24,3
10- 20 0,28 2,5 123,6 71,7 121,8 36,1
2030 0,27 3,3 125,9 67,0 97,2 37,3
30— 40 0,27 3,3 102,2 68,6 105,4 39,1
40- 50 0,30 40,8 100,5 60,8 89,0 40,4

Состав промывной воды

риваемой области массопереноса: зависимости от времени потоков влаги
и рассматриваемых ионов на поверхности почвы и на той глубине, где
проходит нижняя граница расчетного слоя — слоя, для которого проводит-

ся моделирование.

В общем случае в модель ЕАЦОЗТ входит около 50 уравнений. Таким об-
разом, даже если не учитывать кинетику внутрипочвенного массообмена,
но детально описывать равновесные распределения, возникает доволЬнНо

сложный математический объект. Поэтому организация вычислений пред-
ставляет собой самостоятельную проблему, с которой сталкиваются Ввсе
авторы подобных моделей. В частности, поскольку для расчетов
производится предварительная дискретизация области массопереноса и
фактически выполняется расчет солевых балансов в слоях конечной толщи-
ны Ах за конечные промежутки времени Аг то результаты вычислений
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Состав поровых растворов, экв/мЗ

МСО, СГ 503° Са?* Мв?* МNoа*

Опыт 1

6,5 230 95 65 75 191,5
2,2 320 110 85 95 252,2
1,8 286 75 65 80 217,8
1,8 292 100 75 75 233,8
2,0 338 120 85 105 270,0
2,0 336 120 95 110 253,0
2,2 382 105 100 115 274,2
1,6 398 100 110 110 279,6
1,2 340 120 95 100 266,2
1,6 380 90 100 115 256,6
1,85 1,29 1,40 2,39 0,85 1,30

Опыт 2
4,6 79 76 44 35 77,6
3,7 238 87 95 99 124,7
1,0 364 99 143 162 179,0
12 510 129 150 227 263,2
2,0 1640 345 181 628 1178,0
1,92 1,44 1,20 2,40 1,00 1,16

Опыт 3

1,4 760 73 171 309 354
1,4 760 73 171 309 354
1,4 840 50 153 326 411
2,4 680 41 131 260 333
1,6 740 63 150 293 362
2,0 1,20 7,3 3,8 2,4 4,3

оказываются зависящими от Ах и А/ Это не имеет никакого отношения к
физическому смыслу явления. Измельчение шагов по пространству
и времени, вообще говоря, уменышает погрешность одного шага по време-
ни, но увеличивает количество шагов. Поэтому погрешность конечного
результата вычислений не обязательно будет снижаться при уменьшении
шагов — здесь важны источники погрешности, возникающие при выполне-

нии одного шага. В программе, реализующей модель РАЮО$Т, например,
на равномерной по пространству и времени разностной сетке для перехода

с одного временного слоя на другой, применяется явная конечно-разност-
Ная схема с итерациями для каждого иона

о(Т:9 — Г) Ае= —[(1“‘_1)

1/2
у—/+1/2 )/Ах + (']1—1/2 —‚і+ 1/2)/А.Х]

(131)
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Здесь Т — полная масса иона, моль/кг почвы; / — поток, моль/м?; р —
плотность сложения почвы, кг/м? ; Г, — скорость биологического потребле-
ния, моль/м? почвы; л — номер временного слоя; & — номер итерации при
переходе на л +1-й временной слой; { — номер узла сетки по глубине.
После вычисления Т(*-1) для каждой из глубин х = {Ах ( = 0, 1, 2,... , М)
рассчитываются по модели НВКА равновесные значения концентрации в
почвенном растворе т(*-1!), и это дает возможность найти /(*- ) по
(111), а затем Т(° — по (131). Далее по Т°® рассчитываются т`ЮЭ, по
(111) - /`®, по (131) — М(**О и т.д. вплоть до выполнения условия схо-
димости шах | Т(*+ ) — Т`® | < е. В начале вычислений л + 1-го слоя Т,(°)
полагают равными Т. В более ранних вариантах был реализован метод
прямых: в уравнении сохранения массы конечно-разностная аппроксимация

применялась только к производным по времени, а получающаяся система

обыкновенных дифференциальных уравнений решалась методом Рунге—
Кутта. Но это, судя по расчетам решений модельных задач, не приводило к
повышению точности вычислений.

Рассмотрим особенности применения моделей КДП с квазиравновесным
массообменом на примерах опытов по промывкам засоленных почв ‚ прове-
денных в разных условиях (Платонс-а, Пачепский, 1988 6) . На Ершовском
опытном участке (Саратовская область) была проведена опытная промыв-
ка глубоких горизонтов темно-каштановой глубокосолончаковой почвы и
подпочвы (табл. 30, 31, опыт No 1). Для промывки был вырыт котлован,
куда заливалась вода. В течение 51 сут подача воды велась постоянно и
толщина слоя воды на дне котлована поддерживалась около 0,2 м; средняя

скорость фильтрации, рассчитанная по гидродинамическим сеткам, в центре
котлована составила 1,8 - 10”° м/с. В качестве второго примера (опыт 2)
приводятся данные по промывке монолита No 56 лугового солончака мало-

мощного тяжелосуглинисто-глинистого, проведенной на опытном участке
”Аэродромный” (Астраханская область, дельта Волги) . Здесь промывка ве-
лась тактами по 0,2—0,3 м° /м?, за 180 сут в общей сложности было подано
3,24 м° воды/м?, что соответствует средней скорости 2,08 - 1077 м/с. Тре-
тий вариант промывки (опыт No 3) заключался в непрерывной водоподаче
в монолит каштановой почвы на сыртовых отложениях; со средней ско-
ростью течения около 3,13 ‹ 1077 м/с профильтровалось 1 м° /м?.

Коэффициенты селективности катионного обмена Кса-Ма И КСа-МЕ
в форме (38) были определены по данным о составах поровых растворов
и содержаниях обменных катионов до и после промывки. В опытах 1 и 2
были обнаружены зависимости коэффициентов селективности от эффек-
тивной ионной силы раствора (12). В опыте No 116 Кса_ма=—0,339 — 0,307 1,
и 1Noме-ма = —0,233—0,369Г., а в опыте No 2 16 Кса_ ма = 0,378 — 0,5141, и
1& са_ма = 0,173—0,639 Г,. В опыте No 3 достоверной связи между коэф-
фициентами селективности и ионной силой раствора не нашли; в среднем
получили ‚Сса_ыд = 0‚194‚ ’Смг__ыа = 0‚265

При описании конвективно-дисперсионного массопереноса величину

коэффициента конвективной диффузии — * рассчитывали по формуле
(121), где, согласно рис. 32, для глинистых почв - Вр = 0,1 + 0,40, No* —
шаг смешения, константа. Одинаковым для всех ионов брали объем влаги
нерастворяющего объема (п. 3.2), который полагали приближенно равным
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Рис. 44. Моделирование промывки глубоких горизонтов каштановой глубокосолон-
чаковатой почвы

Сплошная линия — расчет; точки — эксперимент

влажности максимальной гигроскопичности Величину Рсо, брали одина-
ковой по всему профилю и равной 7 , 10”* МПа.

Материалы опытов и расчетов движения влаги при промывке исходно
влагоненасыщенных почв показывают, что профиль влажности после неко-
торой начальной фазы начинает распространяться вниз в виде квазистацио-
нарной волны, которую можно описать эмпирической формулой вида

д = 0% + (д00о — до)у (х/й), (132)
где во — исходная влажность; @ оо — пористость; й — параметр, характе-
ризующий размытость фронта увлажнения; у = 1 при х <х, — Й, у = 0

1
при х >х, + й, у = а [(х/И)? — 3(х/й) +2] при х внутри интервала

(х, — й, х, + й); значение координаты середины фронта х , находится из
Х ж А

условия сохранения массы влаги: /(боо—до)ах = Лаа!. Величины Й на-
о 0
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Рис. 45. Моделирование промывки солончака лугового
1 — эксперимент; 2 — расчет с учетом влияния застойной зоны; 3 — расчет без

учета влияния застойной зоны

ходили по данным расчетов впитывания промывной воды с ПОоМоЩЬЮ
программы МОТЗТ. Для глинистых почв получали Й = 0,2 м. При расчетах
КДП ионов блок МОТ$Т был изъят из комплексной модели; его заменил
более простой слок расчетов по (132).

На верхней границе рассматриваемой толщи задавали потоки Са?*, Ме?',
No*, 5047, СГ; на нижней — нулевой градиент концентраций.

Для опыта No 1 предположение о том, что средние скорости влаги и ио-
нов совпадают, дало результаты, изображенные на рис. 44. Значение No* под-
биралось, чтобы обеспечить соответствие расчетных и измеренных распре-
делений С1” по профилю: наилучшее соответствие получали при Х * = 0,12 м.
Как видно из рис. 44, воспроизведение хода выщелачивания СГ обеспечи-
вает и воспроизведение распределения по профилю других ионов.

Для опыта No 2 предположение о совпадении средних скоростей движе-
ния ионов и влаги не позволяло воспроизвести распределение С1” рпо про-
филю ни при каких значениях Р *. Это иллюстрирует сказанное выше о том,
что усреднение динамики скорости влаги может приводить к различиям

скоростей влаги и соли. Видимо, это связано с тактовым способом подачи
воды, когда существуют периоды преобладания горизонтального массо-
обмена над вертикальным и активно работают поры застойной зоны (филь-
трационная гетерогенность). Подобрав по данным опыта отношение 0 /0, =
= 0,57, чтобы воспроизводилось распределение С` по профилю (при этом
Х = 0,1 м), получили удовлетворительное соответствие расчетных и изме-
ренных распределений всех других ионов (рис. 45) как в растворе, так и
в твердой фаЗе почвы. Следует подчеркнуть, что соотношение 0 и @, может
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Рис. 46. Моделирование промывки монолитов каштановой почвы

1 — измеренные величины концентраций в фильтрате; 2 — расчет по модели трещи-
новатой почвы; 3 — расчет по модели КПД без учета застойных зон; т — объем фильт-
рата, отнесенный к объему поровой влаги в монолите

зависеть от режима водоподачи. На это указывают работы Ф.Ф. Вышполь-
ского и Э.Г. Ваксмана.

Данные рис. 44 и 45 показывают, что систематических отклонений рас-
четных величин от измеренных, которые свидетельствовали бы о необходи-
мости введения разных @, и Ж* для разных ионов или введения в рассмот-
рение кинетики, в целом по профилю не наблюдается. В то же время в от-
дельных слоях результаты промывки воспроизводятся не очень хорошо

(например, слой 1,6—1,8 м в опыте No 1) , что говорит о резком их отличии
от других слоев.

Материалы опыта No 3 позволяют полагать, что в почве существует си-
стема макропор или трещин, благодаря которой концентрация СГ уже в
первой порции фильтрата существенно ниже, чем в почвенном растворе до
промывки. Приблизиться к описанию этого эффекта, оставаясь в рамках
модели КДП без явного описания застойных зон, можно путем увеличе-
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мыВки

1 — слой 0-20 см; 2 — 20—39 см; 3 — 39—66 см; 4 — 66—68 см; 5 — 88—-110 см

ния No*. Результаты совместного подбора No* и @, показаны на рис. 46. По-
лучили No* = 0,25 ми д^ , т.е. 0. >0 — дех, что означает более медленное
продвижение ионов по сравнению с почвенным раствором. При таком на-
боре параметров КДП соответствие расчетных и выходных кривых катио-
нов удается получить, лишь повысив Кса-ма И Кмк-ма ПРроТИВ — статичес-
ких значений до величин 0,6 и 0,7 соответственно.

Заменив конвективно-диффузионную модель КДП на модель КДП
в трещиноватой почве, задаваемую формулами (104)-(110) и детально
описывая влагоперенос с помощью МОТ$ЗТ, получили более адекватное опи-
сание выходной кривой СГ’, что статистически доказывается методами
п. 1.4. При этом оказалось достаточным рассмотреть всего лишь две зоны
с @0,/доо = 0,46 и К= 0,12 сут. Важно, что нерастворяющий объем в рам-
ках данного описания КДП имел ”нормальное” значение, соответствующее
влажности МГ. Однако коэффициенты селективности потребовалось увели-
чивать так же, как и при использовании конвективно-диффузионной моде-

ли. Вероятно, таким образом имитируется кинетика катионного обмена
не связанная с массообменом зон влаги разной подвижности.

При наличии адекватного описания массопереноса представляют интерес
промежуточные результаты расчетов, показывающие, как идет перераспре-

деление ионов в профиле при промывке. На рис. 47, построенном для опПы-
та No 2, показано изменение содержания обменного Ма* по глубине в зави-
симости от объема профильтровавшейся воды. Как видно, в глубоких
слоях вначале происходит нарастание содержания No* за счет выщелачи-
вания из верхних слоев и одновременного опреснения раствора, сопро-

вождающегося ростом селективности обмена Са** и Ме?* на No*. Запасы
гипса убывают со скоростью примерно 2,5 г Са$Од/кг почвы на 1 м про-
мывной воды. В процессе промывки рН возрастает всего лишь на 0,5 еди-
ницы, что объясняется благоприятным составом промывной воды. Запасы
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карбонатов в твердой фазе слегка убывают, пока идет увлажнение слоя, а
затем остаются неизменными в верхних слоях (до 66 см) и растут в ниж-
них (66—88 и 88-110 см) со скоростью примерно 1 г СаСО /кг почвы
на 1 м промывной воды.

Пример рис. 46 показывает, что адекватность двух разных моделей КДП
может быть близкой. В этом случае дополнительным важным критерием
является устойчивость параметров модели КДП к изменению режима
влагопереноса. Логично отдать предпочтение той модели, которая потребует
меньшего объема экспериментальных работ для определения параметров.
Однако устойчивость параметров КДП по отношению к изменениям влаго-
переноса пока еще не исследована. Широкое экспериментирование с мо-
делями, для которого в настоящее время есть необходимые предпосылки,
позволит прояснить как эти, так и другие вопросы, поставленные в преды-

дущих разделах книги.



ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Математическое моделирование физико-химических процессов в почвах
утвердилось среди других методов исследований. Опыт показывает, что оно
особенно полезно в тех случаях, когда модели не являются чем-то застыв-
шим, а совершенствуются по мере поступления новой экспериментальной
информации и, в свою очередь, поставляют необходимые сведения для пла-
нирования дальнейших исследований.

Содержание монографии отражает некоторые современные тенденции
развития математического моделирования в физической химии Ппочв.
Весьма сильна тенденция детализации — улучшения соответствия экспе-
римента и модели на основе введения в рассмотрение дополнительных ком-

понентов и/или фаз (новых комплексов, нескольких зон почвенной влаги
и т.д.). Вместе с тем постепенно расширяются и исследования синтетичес-
кого характера, позволяющие предсказывать свойства эффективных фаз
почв по свойствам их однородных составляющих. Предпринимаются отдель-
ные попытки количественного описания физико-химических процессов,
протекающих на высоких уровнях организации почв, при помощи обосно-
ванных процедур усреднения показателей действия физико-химических
процессов на более глубоких уровнях организации почв. Удельный вес
таких исследований в ближайшее время будет, несомненно, возрастать.
По мере того, как становится более понятным функционирование поч-
венной биоты, все новые аспекты этого функционирования находят отра-
жение в моделях физико-химических процессов.

Физическая химия почв и ее математические модели занимают важное
место в научной базе, создаваемой в почвоведении для объяснения и
прогнозирования почвенных режимов. В связи с этим особое значение
приобретает изучение пространственно-временной изменчивости физико-
химических показателей, характеризующих свойства почв и почвенные
процессы. Этот раздел только начинает создаваться, и можно полагать,
что математическое моделирование при этом окажется полезным. Примеры
такого рода уже есть. Они показывают, в частности, что при изучении дина-
мики почвенных свойств и процессов наиболее эффективны сопряженные
физико-химические исследования на нескольких уровнях организации
почвы. При этом математические модели, используемые на разных уровнях,
должны различаться.

В книге намеренно не затронут ряд вопросов, безусловно относящихся
к самостоятельным разделам физики и химии почв, по которым сущест-
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вует обширная литература (например, состояние и движение влаги в поч-
вах, химия тяжелых металлов в почвах и т.п.) ‚ а также к разделам, в кото-
рых математическое моделирование делает только первые шаги (например,
адсорбция органических молекул и их структурообразующая роль,
электрокинетические явления в почвах и т.п.). Несомненно, однако, что
монографические обобщения по перечисленным и другим вопросам необ-
ходимы и не заставят себя ждать.

Математическое моделирование в физической химии почв на совре-
менном уровне своего развития уже позволяет объяснить и предсказывать
многие явления, важные для теории и практики мелиорации и охраны почв.

Как сама возможность построения моделей, так и их качество в сильнейшей
степени зависят от уровня экспериментальной изученности химических
свойств и процессов. Сейчас для химии почв характерно быстрое углубле-
ние экспериментальных знаний на основе применения существенно более
тонких, чем ранее, методов исследования. Идет компьютеризация, которая
расширяет круг пользователей моделей и дает возможность по мере услож-
нения моделей повышать их адекватность без снижения доступности. Эти
обстоятельства позволяют с оптимизмом смотреть на будущее математичес-
кого моделирования в физической химии почв.
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