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CALCULATING SOIL THERMAL PROPERTIES FOR
THE PURPOSE OF NUMERICAL SIMULATION OF HEAT
TRANSFER IN MULTI-LAYERED GROUND PROFILE

Abstract

An example of simulation made by use of a program based on a one-dimensional heat transfer model is presented. Some
detailed values and solutions related to soil thermal properties are given, among them, particularly, the freezing point Tf
and the unfrozen water content function u(T) are discussed. The results of computation done for multilayered ground profile
suggest the occurrence of the “real” depth of frost, as opposed to “conventional” depth of frost, identified with the depth of

the zero isotherm.
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Nomenclature
C —volumetric heat capacity (J m3K™)
¢, — specific heat of ice (J kg' K™')
¢, —specific heat of dry soil (J kg' K™')
¢, —specific heat of unfrozen water (J kg K™')
L - latent heat of fusion of ice (J kg™)
S —soil specific surface area (m? g)
t —time (s)
T - temperature (K)
T, —air temperature (°C)
T, —equilibrium freezing point (°C)
T , —average annual temperature (°C)

1. Introduction

In[1], afinite difference scheme, which can be easily
used for PC-programming to solve one-dimensional
problems associated with soil freezing and thawing,
was presented. The method takes into account the
real phase equilibria in the soil-water system, thereby
being better interpretable both physically and in terms
of soil mechanics. However, such thermal properties
of soils as thermal conductivity and heat capacity
strongly depend on the unfrozen water content and the

T, — limit temperature of phase changes (°C)
T,, —non-equilibrium freezing point (°C)
w — water content (% of dry mass)
w , —unfreezable water content (% of dry mass)
W, — soil plasticity limit (% of dry mass)
w, —unfrozen water content (% of dry mass)
Greek symbols
p, —soil dry density (kg m?)
p —soil bulk density (kg m)
/4, — thermal conductivity of unfrozen soil soil (W m'K™")
Z; = thermal conductivity of frozen soil (W m'K™")
freezing point depression, the latter being common
phenomena in soil-water systems.

For full applicability of the model it is necessary
to strictly definethese phenomena and give some
empirical procedures allowing their determination.

2. Thermal properties of soil

The full understanding of the soil parameters used
in the FDM scheme presented in [1] needs additional
explanation and some detailed values and solutions
should be given. This particularly relates to the
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freezing point T, and the unfrozen water content
function w (T).

The typical plot of the unfrozen water content curve
vs. temperature is shown in Figure 1. If T > T, ice is
absent in the system and the unfrozen water content
w, equals the total water content w. On freezing
in a laboratory, supercooling to the temperature
of spontaneous nucleation T_ is possible. At T
embryo nuclei form and grow to critical sizes, and
crystallization begins [2]. As a result of the release of
the latent heat L, the temperature of the system rises to
the value of equilibrium freezing T, often referred to as
the freezing point. Further extraction of heat leads to a
lowering of temperature and successive freezing of the
remaining unfrozen water according to the line AC in
Figure 1, being the plot of the function w = w (T).

Fig. 1. A schematic diagram for the unfrozen water
content in soil (see details in text)

Hence, the freezing point T, is an important
parameter, indicative of the state of the system (i.e.
unfrozen or frozen). Notice that in the case of the soil-
water system the term ‘frozen’ refers to the situation
when some non-zero quantity of ice is present in
the system. In fact, a quantity of water remains in
soil down to — 40°C [3]. This water, the quantity of
which is nearly temperature independent, is called
the unfreezable water w . It is often referred to as
the strongly bonded water. The value of T, primarily
depends on the total water content of the system, but
the exact form of such a function results from the
thermodynamic properties of the system, a practical
determination of which is very problematic [4].

However, it should be stressed that the function of
the unfrozen water content w (T) should be consistent
with the value of T, In other words, the following
condition should be satisfied:

if 7T, then w,—w @8

Therefore, either the functions T, = f(w) and
w, =W (T) have to be obtained experimentally (which
is time consuming and needs a special equipment) or
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a computational model for w, should be used, which
satisfies the condition (1) in relation to T, obtained
in another way (i.e. experimentally or empirically).
Such a model was described in [5]:

w T>T,

= ( - ) -3.35 !
W, W, +(W—W_.)ex .
u nf nf p T T

“m

]] T,<T<T, (2)

W T<T

nf m

where W is unfreezable water content and T_ is
a conventional limit of intensive phase changes
(corresponding with the point C in Fig. 1); it has
been established that for engineering purposes the
approximate value T = —12°C is sufficient [5].

If experimental data relating to the freezing point
are unavailable, one of the empirical Equations
must be used. Kozlowski [2] presented an empirical
equation based on precise results obtained on a DSC
warming run. The freezing point was calculated
together with the unfrozen water curves, as their
immanent parameter. The freezing point T, was
comprehended as the initial temperature of the last
non-zero thermal impulse in the plot of real thermal
impulses distribution q(T). A statistical analysis of
the obtained results yielded the following empirical
equation:

T, =-0.0729w,***w (3)

where W, is the soil plastic limit. The correlation
coefficient obtained for Equation (3) in relation to the
experimental data (137 samples of six model soils)
was unexpectedly high (R = 0.933). Verification of the
model done for 33 results reported by other investigators
showned that root mean square error of approximation
of T, by use of Equation (3) was 0.31K [2].

The unfreezable water content corresponds to the
water adsorbed on flat surfaces of clay minerals and
can be determined experimentally as the hygroscopic
water content, for example by sorption under 10%
solution of sulphur acid for 10 days (Stepkowska
[6]). It can be also determined by use of one of the
following empirical equations [5]:

wy =0.042-5+3 4)
W, =0.009811-w,"** (5)
The predictive ability of the model is expected to

depend on the quality of data regarding the freezing
point and the unfreezable water and the data from
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the laboratory experiments would be the best in every
individual case. However, the empirical relations given
by Equations (3) — (5) can be used instead, thereby
the set of Equations (2) — (5) enables us to describe
the variation of the unfrozen water content with a
reasonable accuracy (assuming that physical properties
such as the limits of consistency and the specific surface
area are known). Verification of these statements was
done by use of foreign empirical data in [5].

Generally, the thermal conductivity of soil depends
on its water content, dry density, mineral composition,
particle shape and other factors of less significance.
In every case, using a value for A without regard
for at least two factors from the above list leads
to considerable errors in thermal computations.
Empirical Kersten’s formulae presented by Farouki
[7] were obtained for 19 both frozen and unfrozen
natural soils and crushed rocks at various water
contents. The equations give the thermal conductivity
A in terms of its dry density p, and total water content
w, separately for unfrozen (+4°C) and frozen (—4°C)
conditions.

For unfrozen cohesive soils

A, =0.1442(0.9logw - 0.2)1 00624374 ©)

and for frozen cohesive soils
A; =0.001442(10)" 77 +

0.4994 (7)
0.01226(10)"**** w

For unfrozen sandy soils

A, =0.1442(0.7log W+ 0.4)1 0"+ (8)
and for frozen sandy soils

A¢ =0.01096(10)*" +0.00461(10)**'*** w (9)

Equations (6) — (9) give A in W/mK with p § in g/cm’.

The temperature dependency of thermal conductivity
for soils at temperatures above the freezing point can be
ignored without noticeable error in most engineering
applications. However, such dependence may be
significant below the freezing point [8], because phase
composition of a soil-water system is temperature
dependent. Unfortunately, it seems that no useful and
reliable solution is available at this time.

Finally, attention should be paid to the heat capacity
C. It is modelled as the weighted sum of the heat
capacities of soil constituents. As mentioned above,
the temperature dependency of the specific heats of
soil constituents, i.e. soil solids c_, liquid water ¢, and
ice Cc._, can be omitted. Subsequently, the value of

ice’

4100 J kg' K is usually assumed for ¢, and 2100
Jkg' K for ¢,_. However, some empirical equations
describe the specific heats of liquid water and ice
versus temperature T. For water, the formula of
Roberts can be used [9]

C, =4204.8—1.768T +0.02645T (10)

while for ice the formula of Dickinson and Osborne
[9] is as follows:
Cpo =2117.3+7.8T (11)

According to Equation (10), there is no need to take
into account the temperature dependency of ¢, For
example, one obtains 4197 J kg' K-'and 4214 J kg' K!
for +5°C and —5 C respectively. Therefore, the constant
value calculated for 0°C, i.e. ¢,= 4200 J kg"' K, seems
a realistic approach. Oppositely, the linear temperature
dependency of ¢, seems more considerable; ¢, equals
2117 T kg' K at 0°C and 2039 at —10°C. However, the
difference is still less than 4% of the total value of Cer
hence the constant value 2100 J kg K, referring to
about —2.2°C, can be accepted.

Following, the widely accepted value for c_ is
840 J/gK, but it refers to temperatures near +20°C.
Lately, Ochsner et al. [10] estimated c_for four different
soils at 20°C, obtaining values between 801 and
895 T kg! K''. However, according to Kozlowski [11],
who investigated the temperature dependency of c_ for
three monomineral soils between —40° and +25°C, the
specific heat of soil solids decreases with temperature
from 2 to 5 J kg! K! for Kelvin, depending on the
mineral composition. Therefore, ignoring the full
temperature dependency, it is rational to assume two
values for c: 790 J kg K" atT>T, and 750 J kg' K*!
at T < T, calculated for +5°C and —5°C respectively,
or the constant value 770 J kg! K instead of
840 J kg K'! reported in references.

3. Analysis and discussion

An example of the application of the model to the
analysis of a heat transfer problem in natural condition
will be presented using a multilayered ground profile.
The section included from the top: 0.3 m silty sand,
0.4 m clay, 0.3 clayey silt and 7.0 m fine sand. The
properties of the soil layers are shown in Table 1. The
day mean temperatures between 1% November 2002
and 25" January 2003 for the meteorological station
Kielce in Poland were used as a boundary condition
along the ground surface. The insulating effect of a
snow cover was neglected in the presented simulation,
however, in the program Daisy 2.0, any insulating
layers can be taken into consideration optionally.
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Table 1. Properties of soil layers in analyzed ground profile

Soil Siltysand | Clay | Clayeysilt | Finesand
Thickness, m 0.3 0.4 03 7.0
Water content w, % 9 12 15 14
Bulk density r, kg/m? 1650 2200 2100 1850
Dry density ., kg/m’ 1514 1964 1826 1623
Thermal conductivity/ ,W/mK | 1.3570 | 1.8727 | 1.7089 1.7869
Thermal conductivity/, W/mK | 1.1803 | 2.1258 | 1.9652 21729
Freezing point T, °C 0 -1.52 -0.39 0

In Figure 2, the temperature variations at the depths
of 0.5 m and 1.0 m are compared to the variation of
the air temperature. The temperature changes at 0.5
m are qualitatively in agreement with the changes
of the air temperature, although the amplitudes are
apparently reduced. However, at the depth as shallow
as 1.0 m, the effect of temperature variation at the
surface seems to disappear.

Fig. 2. Variation of the air temperature in the period
between 01-11-2002 and 25-01-2003 and related variation
of the ground temperature at the depths of 0.5 m and
1.0 m calculated by use of the presented model

Figure 3. Variation of the real freezing zone in the
analysed ground profile (in black)

In Figure 3, the progress of the zone with temperatures
below the freezing point is presented. It represents the
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“real” depth of frost, as opposed to the “conventional”
depth of frost, identified with the depth of the zero
isotherm. In other words, within the zone in Figure 3,
ice is present in soil. It can be seen that in the case
when a soil with a lower freezing point lies on top of
a soil with the freezing point closer to 0°C, the latter
begins to freeze earlier. Such a paradoxical state can
be maintained for a relatively long period. Similarly,
when positive temperatures occur at the surface after
a freezing period, soils with a lower freezing point can
thaw earlier even if they are situated deeper.

The distinction between the “real” and “conventional”
depth of frost is essential. The former seems much more
suitable in engineering problems. Consider, for example,
a problem relating to the thawing of soil. As the zone
of thawed soil progresses downward below the road
surface, the melt water produced cannot penetrate the
frozen soil. The trapped water induces a high moisture
content directly under the pavement, reducing the bearing
capacity. Until a drainage path is restored, loads should
be restricted to prevent disintegration of the road surface.
The real depth of thaw, analogically to the real depth of
frost, means the region in which the ice component,
increasing the strength of frozen ground, is absent. In
addition, the zone of the really frozen soil underneath
corresponds with the region in which the permeability
remains decreased. Knowledge about changes in the
thicknesses of both the frozen and thawed layers versus
time could enable one to reorganize traffic temporarily.
In this case, the conventional depths of frost or thaw
seem unreasonable parameters as they are not able to
give information about the actual distribution of ice.

4. Conclusions

1. An efficiency of a numerical model dealing with
one-dimensional problems has been verified by
comparing calculated frost-depths with those
measured in a laboratory test and obtained by use of
the Stefan formula. The agreement is satisfactory.
The model can be particularly useful in simulating
problems with stratified ground sections and the
air temperature varying in a complicated manner.

2. Results of a numerical simulation done for
multilayered ground profile suggest the occurrence
of the “real” depth of frost, as opposed to the
“conventional” depth of frost, identified with the
depth of the zero isotherm. just within the zone
of really frozen soil ice is definitely present. The
distinction between the “real” and “conventional”
depth of frost is essential and should be taken into
account when solving many engineering problems.



®
CALCULATING SOIL THERMAL PROPERTIES FOR THE PURPOSE OF NUMERICAL SIMULATION OF HEAT TRANSFER... e nVIr® nment

References

[1] Kozlowski T., Kolankowska M, Walaszczyk L..: 4 finite
difference scheme to solve one-dimensional problems
associated with soil freezing and thawing, Structure
and Environment”, 1 (2015).

[2] Kozlowski T.: Soil freezing point as obtained on
melting, ”Cold Regions Science & Technology”,
38(2-3) (2004), pp. 93-101.

[3] Anderson D.M., Tice A.R.: Low temperature phases of
interfacial water in clay-water systems, Soil Sci. Soc.
Am. Proc., 35 (1) (1971), pp. 47-54.

[4] Low PF., Anderson D.M., Hoekstra P.. Some
thermodynamic relationships for soils at or below the
freezing point; 1: Freezing point depression and heat
capacity, Water Resour. Res., 4 (1968), pp. 379-394.

[5] Kozlowski T.: 4 semi-empirical model for phase
composition of water in clay-water systems, Cold
”Regions Science and Technology”, 49 (2007),
pp. 226-236.

Tomasz Koztowski
Marta Kolankowska
tukasz Walaszczyk

[6] Stepkowska E.T.: Simple method of crystal phase
water, specific surface and clay mineral content
estimation in natural clays, Studia Geotechnica, IV 2
(1973), pp. 21-36.

[7] Farouki O.T.: Thermal Properties of Soils, Trans Tech
Publications, Clausthal-Zellerfeld, 1986.

[8] Fukuda M., Jingsheng Z.: Hydraulic conductivity
measurements of partially frozen soil by needle probe
method in: Frost in Geotechnical Engineering, VTT
Symposium 94, Espoo, 1989, pp. 251-266.

[9] Dorsey N.E.: Properties of Ordinary Water Substance,
Rein. Pub. Corp., New York, 1940.

[10] Ochsner T.E., Horton R., Ren T.: A new perspective
on soil thermal properties, Soil Sci Soc. Am. J., 65
(2001), pp. 1641-1647.

[11] Kozlowski T.: Influence of the total water content on
the unfrozen water content below 0°C in model soils,
”Archives of Hydro-engineering and Environmental
Mechanics”, XLII 3-4 (1995), pp. 51-70.

Obliczanie termicznych wiasciwosci gruntu
na potrzeby numerycznej symulacji przeptywu ciepta
w wielowarstwowym profilu podtoza gruntowego

1. Wprowadzenie

W artykule [1] przedstawiono schemat rdznic
skonczonych, ktory moze by¢ tatwo wykorzystany
do programowania komputerowego w celu rozwia-
zywania jednowymiarowych problemow zwiaza-
nych z zamarzaniem i rozmarzaniem gruntu. Me-
toda ta uwzglednia rzeczywista rownowage fazowa
W systemie gruntowo-wodnym, co jest lepsze do in-
terpretacji zarowno fizycznie, jak i pod wzgledem
mechaniki gruntéw. Jednakze takie wtasciwosci ter-
miczne gruntow, jak przewodnos¢ cieplna i pojem-
nos¢ cieplna w duzym stopniu zaleza od zawarto-
$ci wody niezamarzniete] 1 obnizenia temperatury
krzepniecia, bedacego powszechnym zjawiskiem
w systemach gruntowo-wodnych. Dla pelnego
wdrozenia modelu niezbgdne jest $ciste zdefiniowa-
nie tych zjawisk i podanie empirycznych procedur
umozliwiajacych ich okreslenie.

2. Wiasciwosci termiczne gruntu

Pelne zrozumienie parametréw gruntu wykorzy-
stywanych w powyzszym schemacie MRS wymaga
dodatkowych wyjasnien, okreslenia niektorych war-
tosci i rozwigzan szczeg6lnych. Odnosi si¢ to zwlasz-
cza do temperatury zamarzania T, i funkcji zawartosci
wody niezamarznigtej W (T).

Typowy wykres krzywej zawartosci wody nieza-
marznigtej w zaleznosci od temperatury przedstawio-
no na rysunku 1. Jesli T > T, to 16d jest nieobecny
w systemie i zawartos¢ wody niezamarznigtej W,
jest rowna catkowitej zawartosci wody W. Podczas
zamarzania wody w gruncie w warunkach labora-
toryjnych mozliwe jest przechtodzenie do tempera-
tury spontanicznej nukleacji T_. W temperaturze T
zarodki krystalizacji formuja si¢ i rosng do krytycz-
nych rozmiaréw, rozpoczynajac krystalizacje [2].
W wyniku uwolnienia ciepta utajonego L, tempera-
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tura uktadu wzrasta do warto$ci réwnej temperatury
zamarzania T. Dalsze pozyskiwanie ciepta prowadzi
do obnizenia temperatury i sukcesywnego zamarza-
nia pozostatej niezamarznigtej wody zgodnie z linig
AC przedstawiong na rysunku 2, bedaca wykresem
funkcji w, = w (T).

Zatem temperatura zamarzania T, jest waznym
parametrem, wskazujacym na stan uktadu (nieza-
marzni¢ty lub zamarzniety). Nalezy zauwazy¢, ze
w przypadku uktadu woda-grunt okreslenie ,,zamar-
znigty” odnosi si¢ do sytuacji, gdy pewna niezerowa
ilo$¢ lodu jest obecna w systemie. W rzeczywisto-
$ci w gruncie ponizej —40°C [3] pewna ilos¢ wody
pozostaje niezamarzni¢ta. Jej ilo$¢ jest praktycznie
niezalezna od temperatury i nazywa si¢ woda nieza-
marzajgcg W . Jest ona czgsto okreslana jako woda
silnie zwigzana. Wartos¢ T, zalezy przede wszystkim
od catkowitej zawartosci wody w uktadzie, a doktad-
na postac tej funkcji wynika z wiasciwosci termody-
namicznych systemu, ktorych praktyczne okreslenie
jest bardzo problematyczne [4].

Nalezy jednak podkresli¢, ze funkcja zawartoSci
wody niezamarznigtej W (T) powinna by¢ zgodna
z wartoscig T,. Innymi stowy, nastgpujace warunki
powinny by¢ spetnione (1).

W zwigzku z tym, zaréwno funkcje T, = f(w), jak
1w, = w(T) nalezy uzyska¢ do$wiadczalnie (jest to
czasochtonne i wymaga specjalnego sprzetu) lub wy-
korzysta¢ model obliczeniowy dla w , spetniajgcy wa-
runek (1) w stosunku do T, otrzymanego innym sposo-
bem (do$wiadczalnie lub empirycznie). Taki model zo-
stal opisany w [5] (2), gdzie W jest zawartoscig wody
niezamarzajacej, a T jest granicg intensywnych prze-
mian fazowych (odpowiadajacg punktowi C na rys. 1);
stwierdzono, ze dla potrzeb techniki wystarczajaca jest
przyblizona wartos¢ T _=-12°C [5].

W przypadku braku danych doswiadczalnych do-
tyczacych temperatury zamarzania, nalezy zasto-
sowa¢ jedno z réwnan empirycznych. Koztowski
[2] przedstawil rownanie empiryczne oparte na do-
ktadnych wynikach przebiegu ciepta uzyskanych
metodg DSC. Temperatur¢ zamarzania obliczono
w potaczeniu z krzywymi wody niezamarznigtej jako
wewnetrzne parametry. Temperatura krzepnigcia
T, bylta okreslana jako temperatura poczatkowa ostat-
niego niezerowego impulsu cieplnego na rozktadzie
rzeczywistych impulsow termicznych. Analiz¢ staty-
styczng otrzymanych wynikéw uzyskano na podsta-
wie nastepujacych réwnan empirycznych (3), gdzie
W, to granica plastycznoSci gruntu. Wspotczynnik
korelacji uzyskany dla réwnania 3, w odniesieniu do
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danych eksperymentalnych (137 probek wzorcowych
szeSciu modeli gruntow) byl niespodziewanie wyso-
ki (R = 0,933). Weryfikacja modelu wykonana dla 33
wynikow uzyskanych przez innych badaczy wyka-
zala, ze $redniokwadratowy biad przyblizenia T, za
pomoca réwnania (3) wynosit 0,31K [2].

Zawarto$¢ wody niezamarzajacej odpowiada wo-
dzie zaadsorbowanej na ptaskich powierzchniach mi-
neraléw ilastych 1 moze by¢ okreslona doswiadczal-
nie jako zawarto$¢ wody higroskopijnej, na przyktad
przez sorpcje nad 10% roztworem kwasu siarkowego
przez 10 dni [3]. Moze ona by¢ takze okre§lona przy
uzyciu jednego z nastepujacych réwnan empirycz-
nych [5] (4), (5).

Mozliwos$ci prognostyczne modelu zaleza od ja-
kosci danych dotyczacych temperatury zamarzania
oraz wody niezamarzajacej, jak rdwniez badan la-
boratoryjnych dla rozwazanego przypadku. Znajac
zaleznosci empiryczne opisane rownaniami (3)-(5)
1 stosujac zestaw rownan (2)-(5) mozna opisa¢ zmien-
nos¢ zawarto$¢ wody niezamarzajacej z dostateczng
doktadnoscig (przy zatozeniu, ze wlasciwosci fizycz-
ne, takie jak granice konsystencji i powierzchnia wia-
sciwa, sg znane). Weryfikacja tych zalozen zostata
oparta na danych empirycznych zawartych w [5].

Ogodlnie rzecz biorac, przewodnos¢ cieplna gruntu
zalezy od wilgotnosci, gestosci szkieletu gruntowe-
go, sktadu mineralnego, ksztattu czastek oraz innych
czynnikéw o mniejszym znaczeniu. W kazdym przy-
padku, wykorzystanie wartosci A bez uwzglednie-
nia co najmniej dwoch czynnikéw z wymienionych
czynnikéw prowadzi do znacznych btedéw oblicze-
niowych. Wzory empiryczne Kerstena przedstawione
przez Farouki [7] uzyskano dla 19 zar6wno zamarz-
nigtych, jak i niezamarznigtych naturalnych gruntow
1 pokruszonych skat o réznych wilgotnosciach. Row-
nania te opisujg przewodno$¢ cieplng A w zaleznosci
od gestosci szkieletu gruntowego p, 1 catkowitej wil-
gotnosci W, oddzielnie dla niezamarznigtych (+4°C)
1 zamarznigtych (—4°C) probek.

Dla niezamarzni¢tych gruntéw spoistych (6) i za-
marznietych gruntéw spoistych (7). Dla niezamar-
znigtych gruntoéw niespoistych (8) i zamarznietych
gruntéw niespoistych (9). W réwnaniach (6)-(9)
A jest wyrazona w W/mK, a p, w g/cm’.

Dla gruntéw w temperaturze powyzej temperatury
krzepnigcia mozna poming¢ zalezno$¢ przewodnosci
cieplnej od temperatury, bez istotnych konsekwen-
cji dla wigkszosci zastosowan technicznych. Jednak
ta zaleznos¢ moze by¢ znaczaca ponizej temperatu-
ry zamarzania [8], poniewaz sktad fazowy systemu
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wodno-gruntowego jest zalezny od temperatury. Nie-
stety, wydaje si¢, ze na chwile obecng nie istnieje nie-
zawodne rozwigzanie.

Wreszcie, nalezy zwrdci¢ uwage na pojemnosé
cieplng C. Jest ona modelowana jako $rednia wazona
pojemnosci cieplnych sktadnikéw gruntu. Jak wspo-
mniano wczesniej, temperaturowa zaleznos¢ ciepta
wiasciwego sktadnikéw gruntu, tj. szkieletu grunto-
wego C, wody C, i lodu ¢, moze zosta¢ pominigta.
Najczesciej warto$¢ ¢, przyjmuje si¢ 4100 J kg' K,
ac, 2100 Jkg"' K. Jednakze, istniejg rOwnania em-
piryczne opisujace ciepto wiasciwe wody 1 lodu jako
funkcje temperatury T. Dla wody mozna uzy¢ wzo-
ru Robertsa [9] (10), a dla lodu wzoru Dickinson i
Osborne’a [9] (11).

Zgodnie z rownaniem (10) nie ma koniecznosci
uwzgledniania zaleznos¢ ¢, od temperatury. Na przy-
ktad dla 5°C uzyskuje sie 4197 J kg! K!, a dla -5°C
4214 T kg!' K''. Akceptowalne jest zatem przyjecie
dla 0°C wartosci ¢ = 4200 J kg'' K''. Bardziej istot-
na jest liniowa zalezno$¢ ¢, od temperatury; C, , dla
0°C rowne 2117 T kg' K, a dla-10°C 2039 J kg! K.
Jednakze réznica jest mniejsza niz 4% catkowitej
wartosci C,,, co pozwala na przyjecie statej wartosci
2100 J kg K*!, odnoszace sie do okoto -2,2°C.

Nastepna, powszechnie akceptowana wartos¢
c, = 840 J/gK, odnosi si¢ do temperatury okoto
+20°C. Ochsner i inni [10] oszacowali ¢, dla czte-
rech réznych gruntow w 20°C, uzyskujac warto-
$ci pomiedzy 801 a 895 J kg! K'!. Jednak wedlug
Koztowskiego [11], ktéry badat temperaturowa
zalezno$¢ ¢, dla trzech monomineralnych gruntow
miedzy —40°C do +25°C, cieplo wilasciwe gruntu
maleje wraz z temperaturg od 2 to 5 J kg! K!' na
stopien Kelvina, w zaleznos$ci od sktadu mineralne-
go. Dlatego, rezygnujac z pelnej zaleznosci od tem-
peratury, racjonalne jest przyjecie dwoch wartosci
dlac:790 Jkg' K dlaT>T, oraz 750 kg K- dla
T < T, obliczonych odpowiednio dla +5°C i —5°C,
lub statej wartosci 770 J kg! K! zamiast warto$ci
840 J kg K! podawanej w literaturze.

3. Omowienie i analiza

Przyktad zastosowania modelu do analizy proble-
mu wymiany ciepta w warunkach naturalnym zosta-
nie przedstawiony za pomoca wielowarstwowego
profilu gruntu. Profil od gory: 0,3 m piasek pylasty,
0,4 m glina, 0,3 m it pylasty i 7,0 m piasek drobny.
Wiasciwos$ci gruntow pokazano w tabeli 1. Jako wa-
runek brzegowy wzdtuz powierzchni gruntu przyjeto
$rednie dobowe temperatury pomiedzy 1 listopada

2002 a 25 stycznia 2003 r. zarejestrowane w stacji
meteorologicznej w Kielcach. W przedstawionej sy-
mulacji pominigto efekt izolacyjny pokrywy $nieznej,
jednakze w programie Daisy 2.0, wszystkie warstwy
izolacyjne mogg by¢ brane pod uwage.

Na rysunku 2, wahania temperatury na gtgbokosci
0,5 mi 1,0 m sg pordwnane z temperaturg powie-
trza. Zmiany temperatury 0,5 m pod powierzchnig
s3 zgodne ze zmianami temperatury powietrza, choc¢
amplitudy sg widocznie mniejsze. Natomiast tem-
peratura na powierzchni praktycznie nie wptywa na
temperature na gltebokosci 1,0 m.

Na rysunku 3 przedstawiono przebieg strefy rze-
czywistego przemarzania. To oznacza rzeczywi-
sta gltebokos¢ mrozu, w przeciwienstwie do trady-
cyjnych glebokosci, okreslanych jako glebokos¢
zerowej izotermy. Innymi stowy, 16d jest obecny
w gruncie. Moznazauwazy¢, ze w przypadku gdy grunt
onizszej temperaturze zamarzanialezy powyzej gruntu
o temperaturze zamarzania blizszej do 0°C, ten ostat-
ni zaczyna zamarza¢ wczesniej. Taki paradoksalny
stan moze utrzymywac si¢ przez stosunkowo dhugi
okres. Podobnie gdy na powierzchni po okresie mro-
zu wystepuja dodatnie temperatury, grunty o nizszej
temperaturze zamarzania moga odmarznaé wcze-
$niej, nawet jesli zalegajg glebie;j.

Rozroznienie migdzy rzeczywista a tradycyjna
glebokos$cig przemarzania jest niezbedne. Ta pierw-
sza wydaje si¢ bardziej odpowiednia w problemach
inzynierskich. Rozwazmy przyktadowo problem do-
tyczacy rozmarzania gruntu. Poniewaz rozmarzanie
gruntu postepuje w glab ponizej powierzchni drogi,
woda roztopowa nie moze przenikng¢ zamarznigtego
gruntu. Uwieziona woda zwigksza wilgotnos$¢ gruntu
bezposrednio pod nawierzchnia, zmniejszajac jej no-
$nos¢. Do czasu przywrocenia $ciezki drenazu, obcia-
zenia powinny by¢ ograniczone, aby zapobiec znisz-
czeniu nawierzchni. Rzeczywista glebokos$¢ odwilzy,
analogicznie jak w przypadku rzeczywistej glebo-
kosci przemarzania, oznacza obszar, w ktérym 16d,
zwiekszajacy wytrzymatos¢ podtoza, jest nieobecny.
Ponadto strefa rzeczywistego przemarzania gruntu
odpowiada obszarowi, w ktorym przepuszczalno$¢
pozostaje zmniejszona. Wiedza na temat zmian gru-
bosci obu warstw zamarznigte] i niezamarznigtej
w funkcji czasu umozliwia tymczasowq reorganiza-
cje ruchu drogowego. W tym przypadku tradycyjne
glebokosci przemarzania i odwilzy wydaja sie by¢
nieuzasadnione, poniewaz nie podaja informacji na
temat faktycznego rozmieszczenia lodu.
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Whioski

Przedstawiony model radzi sobie z jednowymia-
rowymi problemami, a jego efektywnos¢ zostata
zweryfikowana poprzez poréwnanie obliczonej
glebokos$ci przemarzania z warto$ciami zmierzo-
nymi w warunkach laboratoryjnych oraz uzyska-
nymi przy zastosowaniu wzoru Stefana. Zgodnos¢
jest zadowalajaca. Model moze by¢ szczegolnie
przydatny w symulacji problemow z warstwowymi
przekrojami podtoza gruntowego i temperaturg po-
wietrza zmieniajaca si¢ w skomplikowany sposob.

. Wyniki symulacji numerycznej wykonanej dla

wielowarstwowego profilu podtoza gruntowego
wskazuja na wystepowanie rzeczywistej glteboko-
$ci przemarzania w przeciwienstwie do tradycyj-
nej, utozsamianej z gltebokoscig zerowej izotermy.
Lod jest obecny tylko w obrebie strefy rzeczywi-
Scie zamarznigtego gruntu. Rozrdznienie miedzy
rzeczywistg a tradycyjna glebokos$cia przemarzania
jest niezbedne i powinno by¢ brane pod uwage przy
rozwigzywaniu wielu probleméw inzynieryjnych.



