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BAKGRUND 

Det finns ungefär 5,4 milj. ha torvjordar i Sverige, varav 70 % i norra Sverige och 15 'X) 
i respektive Syd- och Mellansverige (Kivinen, 1982). Torvjordarna i södra och mellersta 
Sverige håller i regel ett djup av 2-8 m. Dessa 5,4 milj. ha kan jämföras med 10,4 milj. 
ha i Finland, 3 milj. ha i Norge, J70 milj. ha (12 % av landarealen) i Kanada, 71 milj. ha 
i tidigare Sovjetunionen, 10,2 milj. ha i USA (utom Alaska) och 49,4 milj. ha (34 % av 
landarealen) i Alaska (Kivinen, 1982). I USA (utom Alaska) förekommer torvarealerna i 
huvudsak delstaterna Minnesota, Michigan, Wisconsin och Florida (Kivinen, 1982). 
Forskningen rörande torvjordar oeh tjäle är likaledes koncentrerad till länder med stora 
torvarealer. 1 Sverige har tjälforskningen i huvudsak varit inriktad på sand·· och lerjordar. 
Ett undantag gäller dock studier av palsar och andra permafrostfenomen som förekommit 
i riklig omfattning. Det har inte varit något större intresse i Sverige för grundläggande 
tjälforskning rörande kopplade vatten .. och energiflöden i torv. I våra grannländer 
Finland och Norge har man nått Wngre inom den tillämpade torvforskningen. Alaskas 
tundror är mycket flitigt studerade, likaså olika permafrostområden runt om i världen. 
Det finns mycket få rapporter publicerade om vallen och energiflöden i en 'lrligt 
återkommande tjäle i torvjordar (Moore, 1987). Ryssland har lång erfarenhet av 
tjiilj'orskning, men inte mycket är översatt från ryska. 

Det ri\der olika förutslittningar för tjäle i landet. l dc södra delarna av landet har vi en 
vädertyp som ger omväxlande regn och mildväder respektive snö och kyla vintertid. 
DelJa gör att marken växlar mellan upptining och frysning, vilket gynnar strukturen på 
lerorna. I norra Sverige bar vi en mera homogen vädcrtyp, d.v.s. det är sUllsynt med 
upptiningar vintertid. Snön ligger i regel kvar hela vintern och fungerar som ell skydd 
mot en alltför djup tjäle. Tjälen kan ba biide positiva och negativa effekter. I skogen iiI' 
tjälen en förutsättning för skogsmaskinernas framkomlighet, medan den sena 
upptorkningen pil de odlade torvjordarna försvårar framkomligheten för lantbruks
maskinerna. Pil våren iiI' torvjorden fortfarande tjiUad då sandjorden hlivit brukningsbar, 
detta bl.a. p.g.a. torvens ytskikt torkar upp och dänned får en sUmre värmelednings
förmåga. Ett torrt ytskikt försärnrar värmetransporten nedåt i profilen, varigenom tjlilens 
upptining försenas. Forskning om tjälens beteende i torvjordar siwIle vara till gagn vid 
bl.a. vägbyggen, då vägar ibland måste läggas över stora myrområden. 

Tjälen Ur en viktig faktor, som påverkar många av markens egenskaper. Kunskaper om 
bur t j iii en beter sig, är till stor nylla vid utvUrdering av olika dräneringssystem. Den 
dMiga bärigheten på de odlade torvjordarna ledde 1988 fram till att clI samnordiskt 
dräneringsprojekt inom NordkaloLlOl11råelet startades (Berglund m.n., 1990). Ett 
dräneringsförsök lades ut i vardera Sverige, Norge oeh Finland. Vissa resultat från det 
svenska försöket, som finns i Karungi i Tornedalen, kommer att utnyttjas i della 
examensarbete. 

SYFTE 
Syftet med det samnordiska dräneringsprojektet, som ligger till grund för 
examensarbetet, är att förbUttra dräneringen av torvjordar. Olika dräneringsmetoder 
prövas och jämförs. Syftet med examensarbetet iir all specialstudera ele markfysikaliska 
egenskaper som teoretiskt styr tjälLillvUxten samt all belysa vilka effekter tjiilen rår på 
vattenflödet j marken. Examensarbetet består av två delar, en teoridel och en 
modell simuleri ng. 
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MATERIAL OCH METODER 

F()fSöksbeskrivning 

Försöksfältet är beläget i Karungi (660 3' norr och 23° 55' öst) vid Torneälven, ca 30 km 
norr om Haparanda. För det svenska försöket ansvarar Institutionen för markvetenskap 
vid Sveriges Lantbruksuniversitet. 

Fältet är omgivet av torvmark och mycket björkskog, vilket tyder på mycket fuktiga 
förhållanden. Dikena är fulla av rostutfällningar, vilket är typiskt för jordarna i norra 
Sverige. Landskapet är mycket flackt, högre punkter i terrängen saknas hell. Fältet ligger 
ca 2·3 km från Torneälven. 

Profilens översta 60·80 cm består av torvjord (starrtorv) med humifieringsgraclen H3·H4 
enligt von Posts skala. Torven underlagras av lera. Marken har varit vallbcvllxen undcr 
hela försökets g:lng. Markfysikaliska mätningar gjordes innan försöket påbörjades. 
Under den tjälfria perioden avlästes grundvattennivåerna och under vintern tjäldjllP och 
sllödjup. Tjäl·· och snödjupet har avIiists sedan november 1989 och grundvattennivån 
sedan juli 1990. 

Försöksplanen för dräneringsförsöket framgår av figur l. l exarnensarbCict anv;inds 
endast försöksJ'lltor utan lilläggsdräncring på plan (led AO) respeklive bomberad mark 
(led BO) (streckmarkerade rulor i figur l, clär x iir grundvattenstånclsrör och o iir 
t j iilclj u psmtitare). 
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Figur 1. FällpIall och längsprofiler, Karullgi. Sverige (Berglund m.n., l ()<)O). 
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Modellheskrivning 

Den matematiska markmodellen SOlL (Jansson, J 991 a) framtogs ursprungligen för 
simulering av förhållandena i skogsjordar. Den har emellertid senare ut vecklats för 
simulering av vatlen- och värmeflödcn i godtyckliga jordar, oberoende av gröda. 
Modellen bygger på väl kända ekvationer såsom Darcys och Fouriers lagar. En central 
del i modellen är kopplade vatlen- och värmeflöden, eftersom dessa är två samverkande 
processer (se hg. 2). Modellen ger en beskrivning av hur vatten och värmcflöden 
regleras i förhållande till tillgängliga mätdata. 
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Figur 2. Vattenflöden (till viinster) och viinneflödcn (till höger) i SOIL·modcllcn 
(Jansson, 1991 a). 

Datamodellen PLOTPF har utvecklats bJ.a. för att fungera som en databas /'ör olika 
jordar i Sverige, men tillika som indata till SOIL"modcJlen (Jansson, 1993). Med 
PLUfPF kan Jllan visa markegenskaper i diagram- och tabcllfonn. Markfysikaliska data 
för markprof'ilcn (Karungi) J PLO'J'Pl:"programmcts databas, t i I Isammans med 
klimatdata frän väderstationen i Haparanda, anviinds som indata i SOl L-modellen vid 
simulcring<lrna. 
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För att kunna köra SOlL-modellen behöver man göra en del antaganden och ansätta vissa 
villkor. Vidare behöver modellen bl.a klimatdata och en markprofils markfysikaliska 
data (bl.a. pF-kurvan och de mättade konduktiviteterna) som indata. I SOlL-modcllen 
delas markprofilen in i ett antal skikt, där beräkningarna för vattcn- och värmeflöden 
utförs separat för varje skikt, såväl i den mättade som den omättade zonen. l 
beräkningarna ingår också ev. nederbörd (regn och snö), vegetation (inkl. rötter) och 
vattenansaInlingar, 

SOlL-modellen kan delas in i följande underavdelningar: I) Input fiks 2) Switches 
(Teehnieal oeh Mode! speeific) 3) Parameters 4) Output 5) Exeeute. Inom dessa 
underavdelningar kommer endast sådana faktorer att behandlas, som är av avgörande 
betydelse för simuleringen. 

Vidare behövs en fil med termiska egenskaper som bygger på Kerstens ekvation 
(Jansson, 1991 b) samt en inputfil som innehåller markprofilcns markfysikaliska 
egenskaper, som hämtats från PLOTPF-programmet. 

Syfte med modellsimlllering 

Insamlade dala om snödjup, l.iäldjup och grundvattennivåer .iämförs Ined simulerade 
resultat. Endast data från två grundvallenståndsrör respektive en ljäldjupsmätarc (fig. I) 
i varje led tas med i simuleringen. DatamateriaI från det samnordiska projektet anviinds 
tillsammans med den matematiska mark modell en SOlL (Jansson, 199 I a). 

Det bomberade ledet (BO) har en lutning av 3A %, medan ledet med plan mark (AO) är 
helt orört. Båda leden saknar tilläggsdränering. Syftet med simuleringarna iir alt se vilka 
brister som kan finnas i modellen, när man .iämför experimentella data med 
simuleringarna. Vidare diskuteras vilken effekt ytavrinningcn och grundvattennivån kan 
ha på tjUldjupet på bomberad respektive plan marie 

Faktorer såsom snö, grundvatten, termisk kvalitet, vattenhalt, värmeflöden, vattenflöden 
och marktem]leratur undersöks för att se vilken inverkan dessa har på tjUldjupet. 

MARKENS HYDROLOGI OCH TERMISKA EGENSKAPER· TEORI 

l teoridclen behandlas den frusna markens hydrologi och markens termiska egenskaper. 
Teoridelens huvudsyfte är all lyfta fram faktorer som är av avgörande betydelse för 
tjUlbildningen i en torvjord. Den ofrusna markens hydrologi berörs endast ytligt. Vidare 
tas mikroklimatets stora betydelse upp, liksom det isolerande snölagrcts inverkan på 
tjäldjupet. Huvudparten av den använda litteraturen är amerikansk och kanadensisk. 
Teoridelen berör ,iven cn dcl viktiga ekvationer i SOIL"lllodellens uppbyggnad. 

Klassificering av torv 

Humifieringsgrad 

Ett av de enklaste sätten att klassificera humiJ'icringsgraden i torv iir all använda sig av 
en Hiltmetod som utvecldades av von Post (1922). Denna metod anviinds mest i Europa 



och i viss utsträckning i Kanada (Nichols & Boelter, 1984). Metoden bygger på en 
bedömning av växtstruktur och färg samt mängden vatten som avgår när man kramar 
torvprovet i handen. Man använder sig aven 10·gradig skala som anger 
humifieringsgraden. H 1·H5 anger att det är en svagt förmultnad torv. Växtstrukturen är 
då fullt tydlig och vatten avgår mellan fingrarna när man kramar torvprovet i handen. 
H6· H7 tydcr på en måttligt förmultnad torv och med humifierings graden H8·H lOkan 
man inte längre urskilja någon växtstruktur i torven (Wiklander, 1976). Mctoden är 
mycket subjektiv och ger därmed endast relativa resultat. Det finns emellertid fördelar 
med metoden: (1) den innehåller 10 definerbara klasser, (2) den är mycket enkel att 
använda och (3) den har stor spridning i världen, vilket gör alt den är användbar när man 
skall jämföra resultat från olika studier (Cbason & SiegcI, 1986; Gafni & Brooks, 1990). 

För laboratoriemässig bestämning av humifierings graden erfordras det i regel mera tid 
och utrustning än vad von·Post 111etoden kräver. Detta kan antingen göras kemiskt med 
NaP(}, eller fysikaliskt genom bestämning av den torra skrymdensiteten (Chason & 
Sicgel, 1986). 

To rr skXYl11\!C111'ili;! 

r USA är det vanligt att bcstUmma både i'iberinnchållet (>0,1 111111) och den torra 
skrymdensitetcn, för att på så sätt få fram bumifieringsgradcn (Boelter, 1969). 
PorstorleksfördcIningell och porositeten är bcroendc av humificringsgradcn. Med en 
ökad humifiering, minskar partikelstorleken vilket medför mindre porer och dänned en 
ökad skrymdensitet och en mindre porositet. Torvjordar är lätta jordar, llled en torr 
skrymdensitet som varierar mellan 0,04 och 0,20 gClA). Della kan jämföras llled ler· och 
sandjordar, vilkas torra skrymdensitetcr i allmänhct ligger mellan 0,8 och l,95 gem·' 
(Päiväncn, 1973). 

Under frysningsproeessen genomgår torven cn del strukturförändringar, vilket gör att 
den torra skrymdensiteten minskar något. Hur mycket beror b1.a. av torvens 
sammansiittning. För en torv med en hög dispergeringsgrad fann Pavlova (1970) all den 
torra skrymdensiteten minskade från 0,284 gem") till 0,228 gem"'. 

Hydraulisk konduktivitet i ofrusen mark 

Dc högsta hydrauliska konduktiviteterna brukar finnas i ytskikten, där det finns gott om 
stora porer som lätt sUipper igenom vattnet. Hydrauliska konduktiviteterna i ytskiktcn 
kan vara mycket svåra all mäta i Hilt. 1 torvens djuparc skikt är vattenrörelserna 
långsammare (mindre porer) och här kan de hydrauliska konduktiviteterna vara av 
samma storleksordning som i en sandig mjäla eller fin sand. En högförmultnad torv har 
en mera begränsad genomsUipplighet och kan t.o.m. uppvisa en lägre hydraulisk 
konduktivitet än en lera (Boelter, 1965). Hydrauliska konduktiviteten minskar 
exponentiellt med ökad humifieringsgrad (se fig. 3) (Gafni & Brooks, 1990; Rycroft 
m.n., 1975). Tidigare studier av b1.a. Päivänen (1973) visar på linjära samband mellan 
hydraulisk konduktivitet och humificringsgrad. 

Boe!tcr (1965) fann ingen större skillnad mellan den horisontella hydrauliska 
konduktiviteten (K" ) och den vertikala hydrauliska konduktiviteten (K). Senare studier 
visar att det kan förekomma stora skillnader. K" kan vara 1·2 gånger större än Kl i övre 
delen av profilen och 2·3 gånger större Hingre ned i profilen (Chason & Siegel, 1986; 
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Rycroft mJI., 1975). Dct kan vara svårt aU fastställa säkra hydrauliska 
konduktivitetsvärden för en torvjord p.g.a. olika förutsättningar (olika torvtyper, 
mätmetoder, o.dyl. ) vid dc olika studierna. Torv är ett mycket heterogent material, 
varför det kan vara stora skillnader mellan de hydrauliska konduktivitcterna inom 
samma fält. Rycroft m.fl (1975) [ann vid en återblick på tidigare laboratorie- och 
fältstudier, att dc olika hydrauliska konduktivitetsvärdcna varierade mellan 3,6x l O" och 
3,6xl0' cml1". Karungiprofilens hydrauliska konduktiviteter, mätta i fält, varierade 
mellan 0,25 cmh" och 3,5 cmh" (Berglund, 1993). Dessa värden överensstämmer väl 
med figur 3, där dc hydrauliska konduktivitcrna för humificringsgraderna H3 och H4 
ligger nära O. Olika typer av torvjordar uppvisar olika exponenticlla samband. 

[] 
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Figur 3. Hydraulisk konduktivitcl (C111S") S0111 funktion av humifieringsgraden för en 
orörd myr i norra Minncsota (efter Gafni & Brooks, 1990). 

Vattcntransport i frusen mark 

När vattcn fryser frigörs energi, som ger upphov till en stark ökning av 
markvaltcntcnsionen. Grundvatten transporteras kapillärt uppåt friin elen ofrusna delen av 
jorden mot den kallare frusna delen eller tjälfronten, vilket bidrar till att 
grundvattennivån vintertid sjunker till sin liigsta nivii under året. Vintertid kan marken 
under tjälskiktcts undre gräns i en torvjord ha en lägre vattenhalt än i ytskiktet under en 
torr sommardag p.g.a. vattcnoI11f'ördelningen (Juusela, 19(7). Vid upptiningen stiger 
grundvattennivån till följd av snöns smältvatten och tjiilens smältvatten. Under naturliga 
förhållanden förekommer det alltid en temperaturgradient, och vattnet i jorden rör sig 
därför h'ån varmare till kallare områden, d.v.s. mot tjälfronten. l frysningspJ'Ocessens 
början fryser det vallen som ligger Hingst bort friin markpartikeln först, diirdter f'iiljl av 
det vattcn som ligger närmare markpart i kel n. Vattnet i dcn ofrusna marken transporteras 
uppåt via ofruset vallen i kapilliirer och via det ofrusna vallnet som iir aelsorplivt bundet 
runt markpartiklarna. Om det finns höga koncentrationer av salt i marken, sil kommer 
det alt innebära all även saltet transporteras uppilt, från varmare till kallare Illllri\dcn, 
under frysningsproecsscn (Cary & MayIand, 1972). 
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Markens hydrofysikaliska egenskaper besLiimmer tjll stora delar vat tentransporten i 
jorden. Då marken är i fruset tillstånd befinner sig markvaltnct i flera faser. Oll1jorden iir 
valtenmättad (inga luftbubblor), så kan man uppskatta mängden is genom dcn 
volymökning som uppstår. Vid ett mättat fruset system finns förutom is oeh jord även en 
del ofruset vatten närvarande under vattnets fryspunkt. Mängden ofruset vatten beror av 
tcmperatur och jordart. Spcciellt för en torvjord gäller all det ofrusna vattnet även beror 
av dispergeringsgrad och adsorptionskapacitet. Dessutom inverkar innehållet av 
utbytbara katjoncr, mineralcr och salter i marken (Pavlova, 1970; Kadlec m.1'1., 1988). 
Det ofrusna vattnet förekommer som bundet vatten på markpartiklarnas ytor och som 
kapillärvatten. När dct fria vattnet, som finns i porerna, börjar hysa vid O°C, så sker dct 
en vattcntransJlort från det bundna vattnet, vilket innebär att den bundna vattcnfilmens 
tjocklck minskar. Det bundna vattnet fryser vid olika temJleraturer beroende på b1.a. 
jordart och finkornighet (humificringsgrad). Vattnet är hårdare bundet ju finkornigare 
jordcn är, vilket innebär en större andel ofruset vatten vid ··5°C för en leljord än en 
sandjord. Andelen ofruset vatten minskar med minskande temperaturer för olika 
jordarter enligt figurerna 4 och 5. 

Pavlova (1970) studerade infiltrationen i olika torvjordar med hänsyn till fassamman
sättningen (b. la. ofruset vatten) oeh den tcrmiska konduktivitetcn. Oavsett vattenhalt, 
förblev en del vattcn ofruset iiven vid så låga temperaturer sorn - J 5°C till -20"e. 
Faso!11vandlingen upphörde helt. vid -20°C till -30°C. Fasomvandlingstemperaturcn beror 
av vattenhalten och torvsorteIl. För l.ex. vasstorv (torr skrymdensitet: O, J 85 genf') med 
vattenhalten 70-80 volym (X;, var fasomvandlingen snabbast mellan oDe och _ODe. Vid 
vattenhalten I S % förblev allt vallen ofruset ned till en tempcratur av -8"C till _<)°C mr 
samma torvjord, där fasomvandlingen började vid ··<)°C och endast en del av vallnct 
omvandlades till is (Pavlova, J 970). För sand sker den snabbaste fasolllvandlingen vid 
O°C och för mjälig lera mellan O°C och _1°C (Williams & Smith, 1989). 

Dct ofrusna vattnet kan antjngen anges i vikt % (kg vatten/kg torr jordvikt) (se fig. 4) 
eller i volym % (volym vatten/volym frusen jord) (se fig. 5), Om man använder ultryckc~t 
vikt %, är andelen ofruset vatten belt oberoende av isinnehållet och cEinned oberoende av 
den totala vattenhalten (Hoekstra, 19(6). Används istället uttrycket volym %, ändras 
andelen ofruset vatten med en ändring i isinnebiillet (Williams & Smith, 1989). 
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Figur 4. Ofruset vatten (vikt (fr,) som funkt ion av temperat uren ("C) mr olika torvjordar 
(vänster bild) respektive mineraljordar (höger bild) i Alaska (Nakano &. Brown. J 972). 
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Figur 4 visar vanliga värden för andelen ofruset vallen i torvjordar respektive 
mineraljordar från Alaska. Den stora spridningen mellan mätvärdena för andelen ofrusct 
vallen i olika torvprov i figur 4, visar att torv är ett mycket heterogcnt material. I 
torvjorden förblir mer än 50 % av vattnet ofruset i temperaturintervallet ned till -sac. 
Figur 5 visar miingden ofruset vatten för tre torvtyper (olika humifieringsgrader) i 
Ryssland. Såväl figur 4 som 5 visar alt man för torv inte kan ange några generella viirclen 
för andelen ofruset vatten. 
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Figur 5. Ofruset vatten (volym %) som funktion av temperaturen ("C) för tre torvjordar 
mcd olika humificringsgraclL:r (torvtyp l har humifierats till 15-20 %, torvtyp 2 till 35 'Yr, 
och torvtyp 3 till 35-40 %) (Pavlova, 1970). 

Det finns olika metoder att beräkna den ofrusna vattenhalten (WJ Andelen ofruset 
vatten kan beräknas enligt ekvation I (Andersson & Morgenstern, 1973) vid 
temperaturer under oDe, om den specifika ytan är känd. Det ofrusna vallnet ges i vikt %. 
Ekvation l gäller för såväl mättad, frusen mark som omättad, frusen marie 

In W" = a + binS + eS"ln 8 ( I ) 

där a, b, c, och el är konstanter, S iir spccifika ytan (n/kg") och El iir 

fryspunktsncdsättningen Cc). 

Pavlova (1970) använde sig aven heriikningsmetod, vari det frusna vattnet antas vara 
eXJlonentiellt beroende av tcmperaturen. Varje torvtyp ber,iknadcs mcd tvi\ ekvationer: I) 
en ekvation (ekv. 2) för teI11peraturintervallet med den snabbaste fasomvandlingen, 2) en 
ekvation (ekv. 3) för temperaturer under det snabba rasornvandlingsintcrvallct och ned 
till -20°C. Ekvationerna 2 ocb ] iiI' modifieringar av Pav]ovas ekvationer. V'/ u anges i 
volym %. 

w = cedt 

" 

snabbt ras o ll\ v an el I i n1's i n t c rI a II 

tcmp. unclcr snabbt rasolllvandlingsinlcrv. och ned till .. 20"C 

(2) 

(l) 

där a,b,c och el iir konstanter, som iir specifika för varjc torvsor! och t iir tcmperaturen j 

°C. 
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l SOIL-modellen beräknas den ofrusna vatlcnhalten (enl. ekv. 4) vid en antagen 
temperatur (T,), oftast _SaC, där man antar att en ytterligare sänkning av temperaturen 
inte leder till någon minskning av den ofrusna vatlenhalten. Denna temperatur antas gälla 
för en mineraljord. l en torvjord gäller andra temperaturer (se fig. 5), men p.g.a. att det 
sällan är kallare än _5°C i marken, kan man sätta denna temperatur även för en torvjord. 
Mängden rillgängligt vatten (w,,) som kan frysa beräknas enligt ekvation 5 (Jansson, 
1991a). 

El will är den volymetriska vattenmängden vid vissningsgränsen (pF=4,2) och d, är en 
fryspunktsnedsättningskonstant, som iiI' specifik för vmje jordart. 

w,ce, = w- L'1ZEl!fpwalel' (S) 

där w är totala vallenmängden, p ",ala är vattnets densitet och L'1z är det aktuella 
jordlagrets tjocklek. 

Termisk kvalitet (ekv. 6) (d.v.s. kvoten mellan fruset vallen och totala mängden vallen), 
som ges av energirclationer, iiI' el1 annat ullryck sorrl leder fram till mängden ofruset 
vatten, 

(6) 

diir E är markens energiinnehåll, Il iiI' det sensibla värmet och L, är latent smältentalpi 

(J/kg) för is. Miingden ofruset vatten ges nu av sambandet W" = (1- Q)Elslal'l, där Elslal'l 

är den ursprungliga vattenhalten. 

Fryspunktsncdsättning 

Iloekstras (l966) antagande om det ofrusna vallnets oberoende av det totala 
vatten inne häll et , tog inte hänsyn till all det kan finnas salter i marken, vilka påverkar 
frysnedsättningspunktcn, då man anger det ofrusna vallnet j vikt %. Därmed är det 
ofrusna vattnet endast beroende av temperaturen. Flera studier (Banin & Anderson, 
1974; Pavlova, 1970; Cary & Mayiand, 1972; Kadlee m.fl., 1(88) har visat alt man 
måste ta hänsyn till saltkonccntrationen i marken, vilka direkt påverkar den totala 
vattenmängden. 

Eftersom det ol1'usna vattnet runt markpartiklarna kan innehålla höga koncentrationer av 
lösliga salter, så är det uppenbart atl också saltet rör sig från varmare till kallare områden 
i den omättade zonen. Vid frysning avskiljs saltet från nybildad is, varigenom saltet 
kommer att stanna kvar i den ofrusna valtenfilmen (Banin & Anderson, 1974). Det sker 
en anrikning av salt i ytskiktet. För torv kan della innebiira en ökad aggregering och en 
snabbare fasomvandling, som minskar mängden ofruset vatten (Pavlova, 1(70). 
Saltkoncentrationen ökar hela tiden när temperaturen sUnks d. v.s. mera vatlen fryser till. 
En snabb nedkylning aven torvjord ger IUgre salt ackumulationer i marken (Kadlec m.fl., 
1988). Den ökade saltkonccntrationen medför all fryspunkten i kvarvarande vallen 
koml11er atl bli lägre. 

För atl uppskatta fryspunktsnedsällningen p.g.a. ell salt, beräknar man först den 
saltkoncentration som uppkommer nUr en viss miingd av det ofrusna vallnct fryser till. 
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Därefter kombinerar man detta med Clausis-Clapcyrons ekvation, vilket ger ekvation 7 
(Banin & Anderson, 1974). 

8=·(RTo
2 IL,) In (b/(lOOOe/W,,) + b) (7) 

där R iir gaskonstanten och To är fryspunkten för rent vatten i K. L, är det molara latenta 
värmet (cal/mol), e är totala antalet mekv salt per gram fast substans och b är en 
saltkonstanL 

Salter i marken sänker den fria energin något och därmed även frysningstemperaturen. 
En minskande mängd ofruset vatten kommer att pilverkas mer och mer av dc kapillära 
och adsorptiva krafterna allt eftersom frysningsprocessen fortskrider, vilket innebär att 
elen fria energin minskar ytterligare, varigenom det kommer att krävas en ännu lägre 
temperatur för frysning. Detta är vad man mer allmänt kallar för fryspunktsnedsättning. 
Den fria energin (Gibbs fria energi) är ett annat ord för potential. Inom 
ingenjörsvetenskapen är porvattentryck ett vanligare uttryck. Den minskning i 
potentialen som uppstår p.g.a. kapillaritet oeh adsorption kallas mera allmUnt för tension. 
Vattnet har en högre energi i markens ofrusna zon än i den frusna zonen. Detta innebär 
alt vattnet flödar från den högre potentialen till den liigre eller från varmare mot kallare 
områden. 

För l.ex. en lera, så påverkar dc kapillära krafterna fryspunktsnedsättningen mest i 
temperalurintervallet O°C till -1,5°C, där den snabbaste fasomvandlingcn sker. Då 
temperaturen sjunker under -l ,5°C Ur det nästan uteslutande adsorptiva krafter S0111 står 
för fryspunktsnedsättningcn. I en lera är adsorptionsutrymmet större iin det kapilliira 
utrymmet, vilket gör att vattnet fryser först i det kapillära utrymmet. Motsatsen råder i 
jordar med en bra eller en bättre kapillaritet el.V.S. icke-kolloidala jordar (Williams & 
Smith, 1989). 

En variant av (]ausius""Clapeyrons ekvation kan användas för beräkning av hur en 
förändring av tryeket påverkar vattnets fryspunkt (ekv. 8) (Williams & Srnith, 1989). 

(8) 

där Vw Ur vattnets specifika volym (m1kg"'), V; är specifika volymen (m\kg"' ) för is och 
To är den normala fryspunkten (OOe = 273, IS K). dl' och dT är förändringarna i trycket 
n:spektive fryspunkten. I ekvationen antas tryckförändringen delas lika mellan isfas och 
valtenfas. 

Ekvation 8 förutsätter all det är en lika jämn fördelning av trycket i isfascn som i 
vattenfasen. Om trycket i isfasen hålls konstant och man förändrar (sänker) trycket i 
vattenfascl1, kan en annan variant av Clausius-Clapcyrons ekvation användas rör att 
beräkna fryspunktsförändringen (ekv. 9). 

dpjclT = L/TV", (9) 

där Pw är porvattentrycket. Porvattentrycket beror av tjälningshastigheten. När marken 
är vatten mättad kan man anta alt porvattenflödet svarar mot den totala potentialen l 

marken, utan att allt för stora fel uppstår (Yanagisawa & Yao, 1985). 

En kombination av ekvation 8 och 9 ger ekvation 10, där F'; iir trycket i iscn. 

T - T = «F' VF'V)T)/L) 
() \V IV I I ! (10) 
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Kapillaritetstcorin gUller pil liknande sUll för is och vatten som för luft och vaLlcn. ls!tillet 
för luft räknar man med vallcn. Det finns svagheter mcd kapillaritetsmodellen, ty de 
f1csta jordar är inte vallenmällade vid frysning. Vid mindrc noggranna uträkningar går 
det bra att använda ekvation 10. Det som styr istillväxten är skillnaden (tensionen) 

mellan isens tryck och porvattentryckel. Denna skillnad orsakas av tensionen (0 iw) i 
kontaktytan mellan is och vatten. Med en lägre vattenhalt, kommer kontaktytan mellan is 
och vallen alt finnas i mindre I)orcr och därmed blir P - P större I w - . 

p. _ p :;::; 2~1\i' 
l II' Im' 

(Il) 

där riw är radien på ytan ll1cllan is och vatten. 

Genom en kombination av ckvation 9 och ekvation Il får man ett uttryck (ekv. 12), som 
visar hur isen penetrerar i allt mindre porer allt eftersom temperaturen minskar. 

SOIL-tl1odellcn börjar med att först ber,ikna värmekapaciteten (enl. ckv. 13), för att 
komma fram till fryspunktsncdsättningcn (Jansson, 199 J a). 

där värmekapaciteten (C,) används för att beräkna totala viirmeinnehållet (E,) i marken 

vie! temperaturen T, enligt ekvation J 4. Oi är isinnehållet och f, är fraktioncn 

I·ore!matcrial. C, C och C är vUrmekaj)aciteterna för fast material, is reslJcktive vatten. 
, - ~ l IV 

Kvoten (f",,) mellan det latenta värmet (L,), som is frigör vid frysning och totala 
värmeinnehället vid temperaturen 'r, ges av ekvation 15. 

f"" = Lrwk,JEr (J 5) 

Fryspunktsnedsättningen (r) för en frusen jord ges av ekvation 16. 

( ) 

d;), 
F -

r=I--;-
hl 

(J 6) 

där E är värmeinnehållet vid temperaturen T ((kr <Tr) och le iir ett 

porstorleksfördelningsindcx, d, är en fryspunktsnedsättningskonstant som är specifik för 
varje jordart. 

Hydraulisk kondnkHvitet i frusen mark 

Den omättade hydrauliska konduktiviteten i den frusna marken beror av porositeten, 
kvoten ofruset-fruset vallen och hur mycket porerna blockeras av is. Med ett högt 
vatteninnehåll blockeras porerna av is i större utstrUckning ,in i en torr frusen jord. Om 
jorden är relativt torr, blir den omättade hydrauliska konduktiviteten ganska låg och 
vattentransporten uppåt reduceras kraftigt. Förhållandet mellan den hydrauliska 
konduktiviteten och det ofrusna vattnet är med några få undantag bara känt för mättade 
jordar vid temperaturer strax under O°c. Det enklaste systemet att studera, är ett mättat 
nöde under ofrusna förhållanden. Ell omättat nöde i ofrusen mark blir lite mer 
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komplicerat eftersom man även måste ta hänsyn till luften i marken (Kane & Stein, 
1983; Mackay, 1(83). 

För en torvjord är det mer intressant alt beräkna den mältade hydrauliska konduktiviteten 
än den omättade, eftersom torvjordar ofta är valtenmättade på hösten, beroende på 
höstregnen och en mycket liten avdunstning (Ryden & Kostov, 1977). Tjälskiktet iir ofta 
tunnare och porösare i en frusen torvjord med en hög mättad hydraulisk konduktivitet än 
i en torvjord med låg miillad hydraulisk konduktivitct (Swanson & Rothwell, 1989). 

SOIL-modellen heräknar den mättade hydrauliska konduktiviteten enligt ekvation 17 
(Jansson, 1991 a). Modellen tar hänsyn till isbildningen i den frusna jorden genom alt 
minimera den frusna hydrauliska konduktivitcten. Dclta kan göras genom att välja 
mellan två beräkningsprocedurer i modellen: l) Den lägsta hydrauliska konduktivitcten 
av två skikt väljs och således inte medelvärdct av dessa två. Delta medför att 
vattentransporten mot tjälningsskiktct reduceras och att man därmed undviker en 
överskattning av vattenflödet (Lundin, 1(90). 2) Hydrauliska konduktiviteten beräknas 
empiriskt (enl. ekv. 17) med en irnpedansparamcter (f) (Lundin, 19(0). 

(17) 

där Q är kvoten mellan is och elen totala vattcnmiingdcn, kw, är hydraulisk konduktivitet 
för frusen mark och kw iir hydraulisk konduktivitet för ofruscn marIe 

Infiltration i frusen mark 

Infiltrationskapacitetcn av smältvatten från snö i frusen mark styrs helt och hållet av 
mängden is i översta skiktets markporer. Infiltrationen sker genom det obundna ofrusna 
vattnet och genom luftfyllda makroporer. Infiltrationen av vattcn i den frusna marken 
medför all marktemperaturen stiger mot ooe gcnom Iransporten av sensibelt och lalenl 
värme (Mackay, 1983). 

Infiltrationen beror av den hydrauliska konduktiviteten, som beror av jordart och 
temperatur och är relaterat till mängden ol1"llset vatten. Eftersom det ofrusna vallnet är 
temperaturberoende, påverkas även den hydrauliska konduktiviteten av temperaturen. 
Hydrauliska konduktivitcten i en frusen jord minskar mcd en sjunkande temperatur 
p.g.a. en minskad mängd ofruset vatten och därmed uppkommer en reducering av 
infiltrationen. Under frusna förhållanden kan infiltrationen reduceras ytterligare om det 
finns islinser. Dessa "skär" av det vertikala vattenflödet (Burt & Williams, 1976: Kanc, 
1(80) 

I nfiltrationens beroende av vattenhalten iir mera känt iin dess beroende av 
marktemperaturen (Oranger m.fl., 1(84). Infiltrationen (I) kan bestämmas (enl. ekv. 18) 
om regnintensiteten (R) oeh ytavrinningen (Or! är kiinda (Haupt, 19(7). Willis m.ll 
(1961) noterade ett samband mellan vattenhalten på hösten och ytavrinningen pä våren. 
En torr jord, där ytskiktet (30AO cm) inte var väll vid markens frysning, hade en mindre 
ytilvrinning på våren (större infiltration), än den mark som blivit vät före frysning. 

( 18) 

Vattenhalten är den faktor som styr infiltrationen av smältvallen från snö, oberoende av 
markstruktur och gröda (Oranger mJl., 1(84). Infiltrationsmängden under snönmiill·· 
ningsperioden har ett direkt samband med snöns vallenvärde och vattenhalt. 
Infiltrationen ökar mcd snöns vattenvärde (ej linjiirt), dock ej obegriinsat, ef"lcrsom den 
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frusna jorden har en begränsad kapacitet att adsorbera vatten. Till följd härav medför ett 
högre vatten värde också en ökad ytavrinning. En del av det infiltrerade vattnet kommer 
at! frysa i marken och därmed blockera vidare infiltration. Granger m.fl. (1984) visade 
att infiltrationen resulterade i mättnad i marken, endast då marken hade en vattenhalt 
som överskred 95 % vid infiltrationens början. 

Vallen som kommer från snö eller regn infiltrerar, förutsatt att infillrationskapaciteten är 
tillräckligt hög. lnfillrationskapaciteten beräknas från den mättade hydrauliska 
konduktiviteten i det översta markskiktet. Det vatten som inte förmår att infiltrera (t.ex. 
p.g.a. tjiile) kommer alt bli kvar på ytan och bilda en "pool". I SOlL-l11odellen kallas 
denna pool för W,,,,,,, och används för beräkning av ytavrinningen C)"", enligt ekvation 19 
(Jansson,1991a). 

(19) 

där '\ml är en el11pirisk konstant. 

Mikroklimat 

Mikroklimatet är av cn mycket stor betydelse för markens termiska tillstånd. En 
förändring av I11arkytan Lex. borttagning av lorvlagrcL kan inncbiira stora förändringar i 
rnarktemperaturerna. Det blir större tcmpcraturfluktuationcr i en mineraljord än i en 
torvjord. Samma resonemang gäller även för dränerade torvjordar (Swanson & Rothwcll, 
1989). En torvjord släpper igenom en rnindre mängd nettostrålning än en mineraljord. En 
mindre mängd ncttostrålning medför en dämpning av temperatursvängningarna och 
därmed mindre tempcraturfluktuationcr. Detta innebär alt dygns medeltemperaturerna blir 
lägre i marken under sommaren och högre pil vintern i en torvjord än i en mineraljord. 
Snötäckets tjocklek, typ av vegetation och jordart är liksom topografin andra avgörande 
faktorer som påverkar värmculbytet mellan marken och atmosfären. Atmosfärens 
tillstilnd styr direkt markens hydrologi och värmeutbytet mellan mark och atmosfär. 
Mikroklimatet påverkar det översta skiktet, vilket i sin tur bidrar till bJ.a. tjälens tjocklek 
(Smith, 1975; Williams & Smith, 1989). 

Huvuddelen av dcn fysikaliska värmetransporten i atmosfären sker som konvektion av 
sensibclt värme, avdunstning. I marken dominerar värmeledningen (konduktionen). 

Energilialanjicn 

Den tillgängliga energin vid markytan styrs av nettostrålningen och klimatets påverkan. 
Nellostrålningen påverkas av latitud och läge. Strålningen på markytan bcstår av 

kortvågig strålning (0, lS-3,O ~Lm) och långvågig strålning (3,0-1 00 ~Lm) (Oke,1987). 

Nettostrålningen Q* (MJ m"2) är den effektiva strålning som marken tillgodogör sig 
enligt strålningsbalansen: 

(20) 

K;" = inkommande kortvågsstrålning, huvudsakligen beroende på klimat, latitud, tid på 
året (dygnet), gröda, topografi, väderlek och lokala förhållanden. Albedot a är den andel 
av den kortvågiga instrålningen som reflektcras tillbaka från markytan. Albedot antar 
olika värden beroende på markytans egenskaper (se tab. l). Km iir intensivast under 
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senvintern och under våren, men p.g.a. dct kvarliggande snötäckets höga albedo blir 
skillnaden mellan K;" och Q* störst under denna tid på året (Odin, 1992). 

L;" = inkommande långvågsstrålning och beror i huvudsak på molnighetsförhållanden 
och fuktighet. 

L,,, = utgående långvågsstrålning d.v.s. E( L + kT{)4 ) där E är emlsslvlteten, k är 
Stcfan-Bollzmanns konstant (5,67xlO" Wm"!('4) och To är temperaturen på markytan i 
K. 

Tabell!. Albedovärden för några naturliga material 

Markyta 

Snö 

Is 

Torv 

Jordar 

Anmärkningar 

gammal 
ny 

Albcdo 

0,40-0,70 
0,80-0,95 

0,200,45 

0,050,15 

ljusa, torra O,OS 
_______ m_c_ir_k_a", _v,_?!t_a ______ O,40 -_ ... _-_. 

Källor: Okc, 1987; Rosenberg mJI., 1983; Williams & Smith, 19R9. 

Q* kan även skrivas som: Q* = Q" -l.Q" där Q" är det sensibla värmet och Q,; är 
värmeflödet i marken. För all energibalansen skall bli komplett måste man ilven ta med 
det latenta värmet eller avdunstningen Ql.I' d.v.s. Q* + Q" + Ql.Io +Q,; = O. Dagtid Ur Q* 
positiv då mer strålning absorberas Un reflekteras, nalletid blir Q* negativ eftersom det 
inte finns någon kortvågsstrålning och marken förlorar långvågig strålning. Vintertid på 
nordligare breddgrader kan Q* vara positiv några enstaka timmar mitt på dagen eller 
vara noll om man går riktigt långt norrut en decemberdag (Smitb, 1975). Under en 
24-timmarsperiod brukar man räkna med all termen Q" sUllan överskrider 10-20 % av 
nettostrålningen på bevuxen mark och på barmark ungefär 30 % (Williams & Smith, 
1989). Värmeflödet i marken kan helt försummas i den årliga energibalansen, eftersom 
värme som lagrats i marken under våren och sommaren frigörs helt under hösten och 
vintern. Det sensibla värmet som avgår till atmosfären genom konvektion kan beräknas 
enligt ekvation 21 och avdunstningen enligt ekvation 23 (Ok e, 1987). 

Q,,= -cpK,,(dT/dz) = -cpK" (T,-T,)/(Z2" z,) (21 ) 

elär cp är värmekapacitetcn för luft. K" är en turbulcnsutbyteskoefficient som iiI' 

beroende av vindhastighet och ytans skrovlighet. Temperaturen (T, och T,) milts på två 
höjder (z, och z,). Q" kan även skrivas enligt ekvation 22. 

Q" =- (pcp (T," TJ) fr" (22) 

där T, och T" är temperaturerna för markytan respektive luften, p är dcnsiteten för luft 
och r" är den aerodynamiska resistansen. 
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där K" är en turbulensutbyteskoefficient för vattenångan, L, är förångningsvärmet och 
q är specifika fuktigheten, 

Värmctliide i marken 

Om man antar ett vertikalt värmeflöde för Q", så kan värmeflödet beräknas enligt 
Fouriers lag (ekv, 24): 

Q" = -k(dT/dz) (24) 

där k är den effektiva termiska konduktiviteten (Wm"K"), eftersom det också sker en 
transport av vi,irme genom konvektion, som inte ingår i ekvation 24, Om det finns en 
tcmperaturgradicnt i fuktig jord, vare sig jorden är frusen eller ofrusen, så sker det en 
transport av värme också genom konvektion, Ekvation 24 kan antas gälla för en omättad, 
frusen mineraljord, när konvektionen är försumbar (I-linzman mJL, 1991), T en torvjord, 
som ofta är vattenmättad, måste man även räkna med konvektionen, 

Under stationära förhållanden är k konstant, vilket innebär att också dT/dz blir konstant, 
Man får en linjär temjJeraturprofil och temperaturen på godtyckligt djup kan beräknas 
enligt ekvation 25: 

(25) 

Ekvationen anlar en konstant temperaturgradient, men jl,g,a, att marktemperaturen 
fluktuerar hela tiden beroende rå bJa, förändringar i de termiska egenskaperna, innebär 
det all stationära förhållanden aldrig uppnås i verkligheten, 

Värmeflödet styrs av den termiska konduktiviteten k, och förändringar i temperaturen 
beror av elen volymetriska viirmekapaeiteten C Om man tar med dessa två egenskaper 
får Inan värmehalansen i marken (ekv, 26) (Williams & Smith, 1(89), 

k(dT/dz),,, '" k(dt/dz),,, + C(dT/dt)el7, 

eller 

dT/dt = (k/C)(1/dz)((dT/dz)", - (dT/dz),,,l, vilket i differcntialförm blir 

<!'l' ::::;:])()2j' 
dl . ()z2 

(26) 

(27) 

där D (= k/C) är den termiska diffusiviteten (m's"), d,v,s, en koefficient för 
värmediffusionelL Under stationära förhållanden (då t=O) reduceras formeln till ekvation 
24, T en frusen jord kan man inte enbart ta hänsyn till värmeflöden, utan måste samtidigt 
beakta vattentransporten, eftersom det finns olika faser i jorden, Värmetransjlortcn sker 
som värmeledning, samtidigt som det sker vattentransjlort genom konvektion (diffusion) 
(Williams & Smith, 1989), Järvinen & Luukkainen (1992) fann i sina studier av frusen 
torv (starrtorv), mycket stabila förhållanden under tjälskikteL Värme- och 
vattentransporterna var mycket låga, vilket innebar en stahii temperaturprofil, i vilken 
temperaturen minskade mycket långsamt mot tjälgränsen, Vid upptining ökade så värme· 
och vatten transporten åtel', 

SorL-modellen har tagit hänsyn till vattcntransjlortcn i sin beriikning av värmcflödcL 
Konvektionstermen är elen andra termen i ekvation 28, l SOIL-modellen kan man viilja 
om man vill ha med konvektionstermcn eller inte (Jansson, 1991 a), Det iir speciellt vid 
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höga flöden, som Lex. vid kraftiga snösmiiltningar, det är viktigt all konvektionstermen 
finns med. 

ar " 
qh::::: ·-kh ()z + Cwl qw (28) 

där h och w står för värme respektive vallen, kh är konduktivitet (värmeledning) och q" är 
viirmeflödet. T är temperaturen, C är värme kapacitet för vallen och z är djupet. Eftersom 
energi inte kan försvinna på vägen, utan alllid är konstant, måste värmeledningen och 
konvektionen motsvaras av samma förändring i det latenta och sensibla värmet. De två 
vänstra termerna i ekvation 29 representerar förändringar i sensibelt värme resp latent 
värme. Index i oeh f står för "ice" respcktive "frcezing". (Jansson, 1991a). 

a(C1)_ J . all, _ 1. (, (J)') _ (' aUq,,) 
d)' '.fP I a, - ilz iCh oz' IV az (29) 

Vid tempcraturcr nära ()Oe är latenta värmctransporten mycket högre än 
värmetransporlen via kondukLion (ledning). Della gäller speciellt vid snösmältning 
cftersom smältvattnet fryser till vid infiltrationen (Kay m.1'l., 1981; Odin, 1992). 

Vid snötäckt mark och stationära förhållanden, beräknas värmeflödena i SOIL·modellen 
enligt ekvation 30 i snöskiktet och enligt ekvation 31 i det översta torvskiktet (Jansson, 
1991 al. 

(30) 

(31 ) 

där k""", iir snöns termiska konduktivitet och k,,,, är termisk konduktivitet för humus. T" 

iir temperaturen på snöytan (Iufllemperaturen) och T, är markens yttcmperatur. L\Z,,,,,,, är 

snöskiktets tjocklek och L\Z, är tjockleken av markens översta skikt. 

Termisk konduktivitet 

Den termiska konduktiviteten beror i huvudsak på fasen och vattenmängden i jorden och 
är hell oberoende av temperaturgradienten, men inte nödvändigtvis av temperaturen. För 
små tcmperaturförändringar, vilket iiI' vanligt i (ofrusna) jordar, kan k antas vara 
oberoende av temperaturen (Ghildyal & Tripathi, 1987). l ett mätningsförsök med två 
olika leror, där temperaturen varierade mcllan ()"e och -22"e, visade Penner (1970) all 
det inte går att negligera den termiska konduktivitetens beroende av tempcraturen. En 
sänkning av temperaturen i cn mättad jord, medför all det blir fasförändringar, mer is 
bildas samtidigt som valteninnehållct minskar oeh systemcts termiska konduktivitet 
förändras. Oberoendet av temperaturen gäller under Cörutsättning att T > ooe, då ju inga 
andra faser än vatten och luft existerar. l ett ryskt försök med tre torvjordar med 
vattenhalterna 77, 80 och 84 volym %, fann Pavlova (1970) att dcn termiska 
konduktiviteten var beroende av vatteninnehållel, mcn inte av temperaturen. För l.ex. lvå 
olika sorters torvjordar, ökade specifika värmen med temperaturen, men den termiska 
konduktiviteten var helt oberoende av temperaturen. Pavlova (1970) pekar på flera 
samverkande faktorer som kan förklara varför det intc finns n{lgot samband mellan 
temperatur och termisk konduktivitet. Värmeflödct i ett poröst medium transporteras 
vanligtvis via värmeledning och konvektion. I det här fallet sker värmet rans porten via 
diffusion av vattenånga och vätskans värmeflödc. När temperaturen sjunker, ökar 
ismängden i torven, fria porositeten minskar men också miingdcn ofruset vallen minskar. 
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Detta medför en minskning av konvektionen, En större andel av det bundna vattnet 
förblir ofruset och viskositeten ökar med minskad temperatur. Då det finns ofruset vatten 
i den frusna jorden, förbättras kontakten mellan markpartiklar och is, men vid en 
sänkning av temperaturen försämras eller förstörs denna kontakt (Pavlova, 1970), 
Ofruset markvatten transporterar värme mycket bra p,g,a, att dess termiska konduktivitet 
är mycket högre än för fritt vatten (Farouki, 1981; Palmer, 1967), 

Torv har en låg termisk konduktivitet vilket till stor del beror på dess låga densitet och 
dess fibriga struktur (Brown & Williams, l 972b; Pavlova, 1970), En låg termisk 
konduktivitet mcdför ett högre termiskt motstånd, vilket leder till en hög temperatur 
under dagtid på markytan och betydligt lägre tcmperaturer i de undre skikten, eftersom 
värmen får svårare att tränga igenom, En torvjord har i allmänhet högre värrnekapacitet, 
lägre termisk konduktivitet och lägre termisk diffusivitet än en väldränerad mineraljord 
(Moore, 1987), När cn mättad torvjord fryser, minskar dess värmekapacitet samtidigt 
som den termiska konduktiviteteten ökar. Detta mcdför att den termiska diffusiviteten 
ökar (Moore, 1987), I torrt tillstånd fungerar torven som en barriär mot värmctransport, 
eftersom densiteten är låg och det finns mycket luft i torven, Isoleringsförmågan avtar 
med ökandc vattenhalt (se tab, 2), Isoleringsförmågan avtar också då torven fryser till, 
eftersom den termiska konduktiviteten ökar p,g,a, ett ökat isinnehåll i jorden, För 
rniittadc jordar SflSCH11 torv iiI' den termiska koncluktivileten större i frusen ;in i ofrusen 
jord, p,g,a, alt is har en termisk koncluktivitet som är ungefär fyra gånger större än 
vattnets (Farouki, 1981), Enligt Luthin & Guymon (1974) så torde torvens termiska 
konduktivitetsv;irde en torr sommardag, ligga i samma storleksordning som snöns, 

Tahell2, Termisk konduktivitet för torv (vitmosstorv) 

Vattenhalt (volym %) 

40 

60 

80 

Källa: Fitzgibbon, 1981, 

Termisk koncluktivitet (mW cm-' "e') 
Fruset Ofruset 

5,9 

JU 

16,3 

P,g,a, en hög termisk koncluktivitet under vintern (se tab, 3) kan det tyckas att 
nedkylningen av marken bör ske ganska fort, men nedkylningen motverkas av b1.a, 
isolerande snö (låg termisk konduktivitet) (Moore, 1987; Luthin & Guymon, 1974), Den 
termiska konduktiviteten vid upptining och i fruset tillstånd skiljer sig ganska mycket 
ifrån varandra (en1. tab, 3), eftersom det är skillnad i faserna och clänned olika 
vatteninnehåll samt en annan intensitet på ncltostrMningcn oeh skillnad i snödjup, 
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Tabell 3. Termiska egenskaper hos vatten och jord, där k är termisk konduktivitet 
(Wm"K'), C är volymetrisk värmekapacitct (MJnyl K'), D är termisk diffusivitet 
(lC)'''m's'') 

Material k upptining C /upplining DUPPlining krruset Crruscl DrnlSt~1 

Snö 0,18 0,52 0,35 

Vatten-is 0,57 4,18 0,14 2,24 2,04 l , l 

Finkornig jord 1,13 2,87 0,49 2,21 1,92 1,15 
(35 % vatten) 

Grovkornig jord 2,19 2,4 0,91 3,01 1,86 1,62 
(15 % vatten) 

Org. jord 0,4 3,89 0,1 1,2 2,3 0,52 
(500 Dir) vatten) 

Källa: Moore, 1987. 

SOIL·modellen beräknar den termiska konduktiviteten (k, )' för frusen och ofrusen torv 
'" enligt ekvationerna 32 resJlektive 33. Den frusna kondukliviteten beräknas ur den 

oJi'usna termiska konduktivitetcn multiplicerat med en term som tar hänsyn till is 
(Jansson,199la). 

k",,= h, + h}8 (32) 

där h, och h, iir empiriska konstanter. 

l, (!i'ozen)= (I + 20(.JI..) 2) k (lm/i'men) ho' --.. J (JO -hll. ,. 

där Q är termisk kvalitet (kvoten mellan fruset vallen och totala vattenmängden). 

l~jältmväxt 

Palmer (1967) visade all multipla islinser inte kan bildas i en jord vars termiska 
diffusivitet är mindre än vattnets diffussionskocfficient. Torvjordens termiska diffusivitet 
är betydligt mindre än vattnets diffussionskocfficient (se tab. 3), medan det i fin- och 
grovkorniga jordar räder motsatta förhållanden. Grovkorniga jordar tjälar i regel ganska 
snabbt och bildar en massiv tjälkropp utan islinscr, beroende på bl.a. en låg vattenhalt 
som ger en snabb tjälning (Horuguchi, 1987). lslinser, som är vanligast i finkorniga 
jordar, växer så småningom till skikt (israndig tjäle). l mältade jordar ger en snabb 
tjUlning isskikt, medan en långsam nedkylning ger en homogen massiv tjälkropp 
(Horiguchi, 1987). Tjäle bildas i allmänhet inte i jordar där kapillära stighöjden 
understiger lOD cm (Dryler m.fl., 1988). Skiktning av is som orsakats av tjälen 
förekommer normalt inte i ren torv (Williams & Smith, 1989). Torven bildar i regel en 
homogen tjälkropp av ren is, men med skiktningar mellan den undre tjälgränsen och 
grundvattenytan (Kingsbury & Moore, 1987). Vid en snabb nedkylning kan 
skiktningarna hell utebli (Fitzgibbon, 1981). Det kan förekomma skiktningar om det 
finns inslag av l.ex. lera eller mjäla i torvjorden. 
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Yttjäle kan bildas på hösten i fuktiga lägen, när temperaturen faller under ooe och 
markytan fryser till. Det bildas vertikala isnålar (pipkrake) intill markytan, vilka är 
vinkelräta mot markytan, Själva pipkrakeisen är i det närmaste ren, men ovanpii 
isknippena vilar alltid et! oftast tunnt och poröst jordlager. Pipkrakeisen lyfter upp allt i 
sin väg. Jorden under pipkrakeisen är ofrusen, men så småningom tränger tjälen ned 
under pipkraken och pipkrakebildningen upphör. Skillnaden mellan pipkrake och 
israndig tjäle är mindre ju finkornigare jordarten är. Isnålarna kan bli 20 cm långa i cn 
sandjord, 2A cm i en lerjord och 5-7 cm i en torvjord (Beskow, 1935; Dryler m.fl., 
1988). 

För beräkning av tjäldjupet används frostindex eller köldmängd som är summan av 
dygnsmedeltemperaturen för det antal dygn som understiger O°e. Tjäldjupet ökar med elt 
ökat frostindex. 

Andra fakto!'crs inverkan plI t.iäldjupet 

Snö 

Vintertid iir marktemperaturerna högre på en plats med snö än på en plats som har lite 
snö eller helt saknar suö, förutsatt att båda platserna har samma marktemperatur lXI 
hösten. Snö fungerar som en isolator mellan mark och luft och medger en högre 
marktemperatur i marken. Marktcmpcraturcn under vintern beror också i viss mån på 
värmebalansen under föregående sommar. Snön styr värmebalansen så tillvicla alt den 
bibehåller värmen i marken uncler vintern. Värrneutbytet med luften sker vid snöytan 
istället för vicl markytan och följden blir jämnare och något högre marktemperaturer 
under hela året. Med en lång vinter och ett varaktigt snötäcke blir denna effekt större. 
Snöns isoleringsförmåga beror i hög grad pil dess densitet och inte minst på snödjupet. [ 
ett större finskt myrjordsförsök fann Eurola (1975) att snödjupet påverkade tjiildjupet 
mest och alt lufttcmpcraturen bade en större påverkan än snödensiteten pil tjäldju]let. 
Under kanadensiska förhållanden resulterade en ökning av snötäcket från O till 50 CIn i 
en torvjord, i en minskning av tjäldjupet från 199 till 20 cm (Moore, 1987). Dryler m.n. 
(1988) fann i sina torvförsök, alt tjältillväxten helt upphörde vid ett snödjup av 50 cm, 
oberoende av lufttemperaturen. Snö med en låg densitet (låg termisk konduktivitet) har 
cn mycket bättre isoleringsförmåga än snö med en hög densitet. En hög densitet på snön, 
medför alt kyla lättare transporteras nedåt till marken. Snö har en betydligt lägre termisk 
konduktivitet än den underliggande marken (Smith, 1975). Om den underliggande 
markens termiska konduktivitet är 14,64 mWcm-1oC 1 och snöns är mellan 0,50 och 3,50 
mWcm·1oC 1 (Smith, 1975), medför detta en mycket begränsad värmeledning mellan 
snön och markytan. Snöns termiska konduktivitet minskar till hälften eller mindre vid en 
lufttemperatursänkning från ooe till -3(JOC (Melnikov & Pavlov, 1982). 

l SOIL-modellen betraktas snö både som vattenmagasin och som ett vattenflöde som kan 
påverka värmcflödet i marken (.Jansson, 1991 a). Nederbörden delas in i regn och snö, 
beroende på vilka temperaturer man ansätter. 

Grundvatten 

Grundvattennivån som sjunker allt eftersom tjälbildningen fortgår, har också en viss 
inverkan på tjäldjupet. Förändringar i grundvattcnnivån beror mcr på förändringar av 
marktcmperaturen än på vattenomfördelningen (Shcppard 111. fl., 1981). Finska 
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grundvattenstlldicr visar att tjäldjupct ökar mcd ett ökat djup på grundvattennivån. Ju 
närmare markytan grundvattenytan befinner sig vid tjälbildningens början, desto mindre 
blir tjäldjupct i torvjorden (Drylcr m.fl., 1988). 

Jordart och Wd.il 
Tjäldjupet är beroende av såväl jordarten som grödan. Odlingsjordar har i rcgel ett större 
tjäldjujl än skogsjordar, beroende på en mängd samverkande faktorer. Såväl på 
odlingsjordar som på skogsjordar har torven tunnare tjäle än dc övriga jordarterna. Figur 
6 visar tjäldjllpet för olika jordarter på odlings~ respektive skogsjordar (Mustonen, 19(6). 

Figur 6. Jordartens inverkan på t j iildj lljlct vid samma köldmängd och vid ett ll1ecleldjujl 
av 17 cm (Mustoncn, 19(6). (Sa=Lera, Ils=Mjiila, Ht=Finsand, Hk=Grov sand, Sr=Grus, 
Mr=Morän, Tv=Torv, Metsä=skog, Pclto=i\kcr). 

'1]älning och upptining 

Vatteninnehållet i marken påverkar tjiildlllpet samt tjiilnings~ och upptiningshastigheteIl. 
En torr mineraljorcl fryser fortare och till etl större djup än en våt rllineraljord beroende 
på skillnad i värmekapacitet (Willis m.ll, J 9(0). En väl torvjord fryser fortare och till ett 
större djuJl än en torr torvjord, beroende pil att den våta torven har en !x;tydJigt högre 
termisk konduklivitet (se lab. 2) iin elen torra torven (Fitzgibbon, 198 J; Swanson &. 



Rothwell, 1989). När det översta skiktet torkat upp på våren, kan det förhindra vidare 
värmetransport nedåt i profilen, vilket medför att tjälen längre ned tinar upp senare. l en 
torr mineraljord sker upptiningen underifrån och såväl ovan som underifrån i en våt 
mineraljord (Willis m.n., 1961). I en del torvtyper (bl.a. starrtorv) är upptiningcn 
underifrån försumbar, beroende på en mycket liten vertikal värmetransporl och små 
grundvattenrörelser (Fitzgibbon, 1981). Fitzgibbon (1981) och Swanson & Rothwell 
(1989) rapporterade om en upptining underifrån på 38 % respektive 40 % i odränerade 
torvjordar. I en dränerad torvjord är upptiningen underifrån något mindre än i cn 
odränerad torvjord, beroende på att den lägre grundvattcnnivån medför ett mindre 
energintbyte mcd grundvatten ytan i den driinerade torvjorden (Swanson & Rothwell, 
1989). 

En odräncrad torvjord har en jämn dygnslllcdeltcmpcratur i markcn på sommaren och 
oftast en låg konduktivitct. En långsam nedkylning av den odränerade torvjorden medför 
ctt större vattcninnehåll (större andel ofruset vatten) iin vid en snabb nedkylning. Den 
dränerade torvjorden är i regcl betydligt kallare djupare ned i profilen iin dcn odriineradc 
torvjorden, beroende pil att det torrare skiktet högre upp förhindrar värme frfin atl 
komma nedåt. Den dränerade torvjorden tinar inte upp lika fort som den odränerad c 
torvjorden, men får ii andra sidan ett tunnare tjiilskikt. (Swanson & FI.othwcll, I ')89; 
.Juusela, 19(7). 

Tjmdjll[lel påverkar tjälnings·· och lIJlptiningshastighcterna enligl figur 7. r;iguren visar 
sambandet mellan upptiningen ovanifriin och köldmängdcn. Ett minskat tjäldjup mcdför 
en ökning av upptiningshastigheten. Ett större tjiildjup innebiir all hasligheten pii 
tjälningsprocessen reduceras. Dessa båda kurvor bildar hysteresis. Frysningskurvan iir 
medelvärden !'ör nera torvjordar (Brown & Williams, ]lJ72a). 
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Figm' 7. Tjiilnings- och upptiningskurvor som funktiou av köldlllängdell för tOl'vjordar 
(Fitzgibbon, I SIg I). 



Figur 9 visar en principbild för två skikt i en torvjord, där A är översta skiktet, som 
består av sammanhängande ren is. B-skiktet mellan A och grundvaltenytan, består av 
skiktis med synliga linser och en del vallen. B-skiktet kan uppstå p.g.a. en sjunkande 
grundvattenyta, vattcntransport uppåt i profilen eller genom tjiillyftning av A-skiktet. 
Mcdcltjälninghastigheten för A och B var 3 respektive 1,8 mmd" (Kingsbury & Moore, 
1987). B-skiktets tjältillväxt styrdes helt av ooe isotermens och grundvallenytans läge, 
vilket förklarar den lägre hastigheten hos B. Medelupptiningshastigheten i ytskiktet var 
3,1 mmd', i A-skiktet 4,5 ml11d" och i B-skiktet 4,4 mmd' (Kingsbury & Moorc, 1987). 
Den lägre npptiningshastighctcn hos B-skiktet kan förklaras av att det något torrare 
A·skiktet förhindrar värme all nå längre nedåt i profilen. Tabell 4 visar olika tji.ilnings· 
och upptiningshastighetcr för mätningar S0111 gjorts i Kanada och Finland. 
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Figur 8. Tjäldjupct för frusen torv som funktion av köldmängden (frysningsindex) 
(Kingsbury & Moore, 1987). 

Tabell 4. Tjälnings- och upptiningshastighctcr för torvjord 
--------~ ... _----
Plats Tjälningshastighet (rnmd') Upptiningshastighct (mmd') 

Finland 

Saskatchcwan 

Quebec 

Qucbec 

Manitoba 

Saskatchcwan 

4,3 

2,5-4,6 

1,3-4,7 

4,8 

4,2-5,0 

data saknas 

Källa: Kingsbury & Moore, 1987. 
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3, l 

data saknas 

5,412,6 

12,1 

8,713,5 

4,IA,6 



Beriilming av tjäldjllpet 

Ekvation 34 anger ell enkelt sätt att beräkna tjäldjupel. Förändringen av 
marktemperaturen antas vara linjär (se ekv. 24) och temperaturen är O°C vid tjälgränsen. 
Detta ger oss Stefans modell enligt figur 9, som antas gälla för en ideal jord. Vid undre 
tjälgränsen i punkt A i figll1'cn, kan ekvation 34 användas för tjäldjupsberäkning, där 
värmctransporten motsvaras aven lika stor förändring i det latenta värmet. I ekvationen 
ingår inte volymetriska viinnckapacitctsfaktorer varken för frusen eller ofrusen marle 

(34) 

där Tr är frysningstemjleratll1', L är latent värme som frigörs ii'ån porvallnet vid frysning, 
Kfär termisk konduktivitet, L(dx/dt)= q, som är värmcflödet, Tlx är en termisk gradient. 
Ekvation 34 kan också skrivas om till ekvation 35, där T,dt är gradtimmar (köldmängd). 

(k/L)JTrdt = x'/2 eller x = (2k(rrdt/I.f2 (35) 

freezing t 

frozen sei! 

temperalure 
curve 

t above freezing ----l<> 

'-L-._ Deplh of frosl 
penetration 

~~\oYL~ill~>')L~~.'Y/;/\\\Y$\\\Y/// 
A 

.c 
unfrozen soil ö.. 

'" o 

Figur 9. Stefans modell för tjiildjupsberäkning (Czurda, 1983). 

Tjäldjupet kan även besWmmas i fält med en Gandahlmätare (Andersson, 19(4). Denna 
mätare består av ett övre och ett nedre skyddsrör, där det nedre skycldröret ,il' nedgr,ivl i 
marken. Inuti skyclclsrören finns ett uppdragbart och graderat plexiglasrör som ,il' 
valtenfyllt med destillerat vatten, vilket f'iirgals genom tillsats aven liten miingd 
metylenblått. Inuti plexiglasröret siller en JatexsJang spänd, för att undvika att röret 
sprängs när vattnet fryser. Det bildas en skarp gräns mellan vallen oeh is eftersom 
isdelen avfiirgas. 

Andersson (1964) beräknade tjiilningshastighcten enligl ekvation 36 !'iir olika jordar. 

v = clz/c!t= (I ,25Ali/w)((1~/(z-ns))-a) (16) 

v är tjiilens nedlrängningshastighel (cm/dygn). !CI/=' den tjälade jordens viirmeJcdningstal 

(cal/cm,"C,dygn), w iir volymprocent vallen, som fryser lill is, 1~ ,ir markylans dler 

snöylans temperatur i negativa "C. z iir tjiilcns aktuella djup i cm, n iir AI//A s , As = 

snöns värmclcdningslaJ (cal/cm, "e,dygn), a iir temperalurgraclienten under Ijiilrrontcn 
("C/cm). 

2/ 



En mera förenklad beräkning (ekv. 37) (Andersson, 1964) kan användas för att 
bestämma tjäldjupet, om man antar att snödjupet och ursprungligt tjiildjup är O samt att 
temperaturgradienten (a) underifrån försummas. 

(37) 

13t är köldmängden och e är en tjälhastighetskoefficient. 

Dct inverterade värdet (I le) till c ger tjälmotståndskocfficienten, som också kan sättas 
lika mcd 2/C'. C är cn (dimensionslös) tjäldjupskocfficient och antar normalt viirden 
mellan 2,7 (kapillär jord) och 5,2 (moränjord). Data för torvjordar saknas. 

All tjiilbildning upphör då tcmperaturen i negativa "e över snön (markytan) 1'l- är lika 

mcd a(z + ns) och om 13· i negativa "C är mindrc än a(z + ns) bÖljar tj;Ucn smälLa av 
underifrån (Andersson, 1964). 

För bestämning av tjälgriinscrna (övre och undre) i SOlL-modellcn anviinds cn scparat 
beräkning, som bygger på o"e isotcrmcn (Jansson, 1991 a). 

MODELLPARAMETRAR 

Som c1rivdata har klimatdata (tcmperatur, vind, nederbörd, molnighct, fuktighct) från 
väderstationen i Haparanda använts. Vidare har följandc markfysikaliska data för 
markprofilcn Karungi använts: porvolym och vattenhalt vid tensionerna 0,05, 0,50, 1,0, 
6,0 m vp samt vid vissningsgriinscn ISO m vp. Bestämningarna iir gjorda på varjc 
tioccntimctcrsskikt ned till I m djup. Den miittade konc1uktjvitcten mättes i fält pil 4 
nivåer (Berglund, J 993). Uppmätta markdata för det liigsta skiktet (90-100 cm) har i 
PLOTPF-programmeL antagits gälla för skiktet 90-300 cm. Simuleringarna med 
SOlL-modellen har skett till 3 m djup. Vid simuleringen delades profilcn in i 8 olika 
skikt cnligt följande: 0-20, 20-40, 40-70, 70-l(JO, 100-140, 140-190, 190-240 och 
240-300 cm. 

Fryspunktsnedsättningskonstanterna d, och d, (se ekv. 4 och 16) har salts till 0,5 och 60. 
Dessa konstanter är dimensionslösa och specifika för varje jordart. 

Vid simuleringarna för torvjorden ingår konvektionen i viirmeflödesberäkningarna. 
Ingen reduktion av infiltrationskapaciteten görs p.g.a. is i översta skiktet (se ckv. 17). 
Vidare antas temperatur och vattenhalt samverka vid temperaturer < o°c. Värme- och 
vattenflöden beräknas l1lVåVlS. Om det inte finns snö som påverkar, siilts 
markternperaturcn lika med lufuemperaturen i modellen. 

Det har antagits råda samma förutsättningar vid start (J 989-06-0 l) för dc båda leden. 
Som startvärde har grundvattennivån satts till .. 0,55 m pil såväl led AO som BO. Vidare 
har startvattenpotentialcn antagits vara 10 cm vp och marktcmpcraturcn har antagits vara 
6"e i hela profilen. Grundvattcnnivån -0,55 m är en grov skattning, som gjorts med bjiilp 
av insamlade data (Berglund, 1993) över grundvattennivllcrna från 1989- J 993 och med 
hänsyn tagct till nederbördsmängderna under periodcn. All nederbörd varmare än 2"e 
räknas som regn i beräkningarna och värdet -2"C anger alt all nederbörd kallare -2"C 
räknas som snö i beräkningarna. Mellan -2"C och 2"e har mängden snö och regn ett 
linjärt förhMIande i modellen. 
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Den nedre gränsen för beräkning av värmeflöden via konvektion har satls till 5 mm/d. 
Nederbörden har korrigerats för vind med faktorerna 1,07 för regn och O, l 2 för snö. 
Ingen skillnad görs mellan avdunstning och transpiration från marken. Det maximala 
rotdjupet för grödan (vall) på försöksfältet i Karungi har salts till 0,3 m i båda leden. 

Den kritiska tensionen för upp trans port av markvatten har antagits vara 400 cm vp. För 
beräkning av horisontella vattenflöden har gradienten salts till -1/38. Det iiI' endast i de 3 
översta skikten (0··20, 20AO och 40-70 cm), som grundvaltenflödcn beräknas. Eftersom 
markytan i led AO iiI' plan och led BO har en lutning av 3-4 % har andelen vatten som 
avrinner på ytan antagits vara olika (se ekv. 19). Empiriska konstanten a""r är den faktor 
som påverkar ytavrinningen och har för led AO ocb led BO salts till 0,10 respektive 0,80. 
Led AO och BO har i övrigt samma antagna värden på övriga parametrar. 

Ett torvlager fungerar som en barriär för värme- och vattentransporten och påverkar 
därför värme- och vattenflödesberäkningarna. Försöksfältets genomsnittliga torvtjocklek 
bar satts till 65 cm. Torven underlagras aven lerjord med gyttjeinslag. 

Den simulerade perioden är l 989-06-0 l till 1993 .. 09-28. Sirnulcringsrcsultatcn jämförs 
med uppmiitta värden på snödjup, tjäldjup och grundvattenstånd. 

RESOLTAT OCH DISKUSSION 

Klimatdata 

--- remner()lu"I~ 1-1:::AN 

20 
15 -
10 

5 -

-5 
-10 
-15 . 

1 

V l ..1 

Figur lO. Medeltemperatur ("C) och 11l,inadsncderbcird (111m) för perioden 19W1- 199.1 
uJlpmiitta p[r SMHI:s viiderstation illaparanda (SMIlI, 1')')3). 



Figur 10 visar nederbördsmängder och medellufuemperaturer uppmätta vid SMHI:s 
väderstation i Haparanda ca 30 km från försöksplatsen. Vintrarna J 991-1992 och 
1992-1993 var relativt milda i förhållande till tidigare vintrar. Under vintcrn (dec.-jan.) 
1992-1993 kom det stora regnmängder, vilket går att utläsa ur temperaturkurvan (se fig. 
10), då temperaturcn var förhållandevis hög jämfört med vad som är normalt för 
årstiden. 

Markprofij 

Figurerna 11 -14 visar markfysikaliska egGnskaper hos Karungiprofilen, som består av ett 
torvskikt (65 cm) med ett underliggande mincraljordsJager (lera med gyttjeinsJag). 

Enligt uppmätta punkter i pF-kurvan (fig. J I), så ökar vattenhalten med en minskad 
tension, oberoende av nivån i profilen. Ökningen av vattenhalten är mindre markant i de 
djupare skikten. 

5 

4 

3 . 

2 .... 

1 

Figur n. Uppmätta vattenhalter vid tensionerna pI" O,"!, 1,7, l,O och 2,8 för 

Karu ngi profilen. 

Den omättade hydrauliska konduktivitctcll (fig. 12) avtar med en avtagande vattenhalt. 
Minskningen sker linjärt i skikt 'l, som ;ir ett mincraljordsskiktll1ed gyttjeinslag Skikt I 
och 3 är torvskikt med en icke·linjär avtagande omättad hydraulisk kOllduktivitet. 
Övergångsskiklel (40-70 CIll) visar en liten tendens lill cll linjUrt avtagande i den 
orniitlade hydrauliska konduktivilcten . 

. jO 
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Figur 12. Beriilmad omällacl hydraulisk konduktivitet som funktion av vattenhalten för 
Karungiprofilen. 

Figur 13 visar fryspunktsnedsättningen som funktion av vattenhalten. Vid en lilg 
vattenhalt krävs en lägre temperatur rör all marken skall frysa än vid en hög vallenhalt. 
ResLlltalen stämmer väl överens med I'avlovas (1970) försök, där fasomvancllingcn 
började vicl-9°C för en lorv med vattenhalten 15 volym 'Ya. Övcrgångsskiktct (40-70 cm) 
har den lägsta fryspunktsnedsättningcn av alla skikt. 
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Figur 13. 13er,lknade fryspunktsneds;illningskurvor för fyra skikt i Karllngiprofilcn. 
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I figur j 4 visas den termiska konduktivitetcn för såväl torvlagret (vänstra figuren) som 
mineraljordslagret (högra figuren). Programmet PLOTPF tar inte hänsyn till porositeten i 
dc olika skikten vid beräkning av termisk konduktivitet. Alla torvskikt kommer därför att 

få samma termisk konduktivitet. Den termiska konduktiviteten i den ofrusna torven 
stiger myeket lite med en ökad vattenhalt. I frusen torv ökar den termiska 
konduktiviteten med en ökad vattenhalt p.g.a. ett ökat isinnehål!. Frusen torv har en lägre 
termisk konduktivitet än is (en!. tab. 3). Den frusna torven (hg. 14) ger vid 
vattenhalterna 40, 60 och 80 volym % följande termiska konduktivitcter: 0,3, 0,6 och 1,1 
Wm·'oC'. Dessa viirden ligger något lägre än värdena för vitmosstorv i tabell 2 (0,59, 
1,13 och 1,63 Wm,'oe'). Detsamma gäller för den ofrusna torven, där figur 14 ger 
värdena O,2S, 0,3 och 0,4 W m"oe' för den termiska konduktiviteteJl. Värdena för 
ofrusen vitl11osstorv (en!. tab. 2) är O,2S, 0,54 och 0,81 Wm"oC'. Hllmifieringsgraden 
för vitmosstorven iir intc känd, varför det kan vara svårt att göra jämförelser mellan 
Karungiprofilens termiska kondllktivitctcr och tabell 2. 
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Figur 14. Beräknad termisk konduktivitet vid olika vattenhalter för Karungiprofilens 
torvjord (skikt l-S) och mincraljord (skikt 7). Torvjorden representeras av vänster figur 
och rnineraljorden av höger figur. Den övre kurvan angerjord i [ruset tillstånd. 

Simuleringsresultat 

Figurerna 15-21 visar simuleringsresultat mr perioden 1989-06-01 till 1993··09-28.Vid 
jämförelse mellan simulerade viirden mr plan mark (led AD) oeh bomberad mark (led 
BO), har inga större sidlInader kunnat p{\visas. Alla simulerade resultat (fig. 15 .. 19) avser 
simulerade värden för plan mark. Endas\ en liten skillnad mellan grundvattenniv:krna /'iiI' 
dc båda leden har noterats (se hg. 21) samt en obetydligt större ytavriJlIling !'iir bomberad 
mark. Likheterna mellan dc biida leden hemr med stor sannolikhet bero pii anta[:andena 
om lika föru(sUUningar vid slart, förutom cn n[tgot större Ylavrinning f()!" det homberade 

ledet. 
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Figur 17. Simulerade vatlenflöden för I11vilerna 020, 20-40 och 40-70 cm i 

Karungiprofilen. 

MarktemjJeraturcn avtar med ett ökat djup under sommarperioden. Vintertid ligger 
temperaturen ganska nära O"C på alla nivåer. Det stora värmeflödet från rnarken omkring 
den 15-25/12-1989 (se fig. 15) orsakade att temperaturen blev mycket låg i ytskiktet 
(l 5"C till 20°C). Tillsammans med en redan hög vallcnhali ( 70-80 % enl. fig. 19) blev 
det en ganska snabb nedkylning av torvjorden. Ju högre vattenhalten iir före 
tjälbildningen desto snabbare nedkylning av torvjorden medges. Nedkylningen av 
marken påskyndades aven sträng kyla samt ett tunnt snötäcke (ca l dm). 

Värme- och vattentransporterna var mycket små lm der tjälperioden för samtliga vintrar, 
vilket innebär stabila temperaturförhållandcn med smtr grundvattenrörclscr. En liten 
upptining underifrån i en torvjord tyder på stabila förhållanden (Fitzgibbon, 1(81). 
Tidsförskjutningen som förekommer av marktemperaturen våren 1990 respcktive 1992 
medför att även värmeflödena och val1cnnödena får en tidsförskjutning. Detta beror pir 
all tjäldjupet under dessa vintrar var störrc iin under dc övriga vintrarna. Vi\ren 1990 
respektive 1992 förekom iiven en liten. om iin obetydlig upptining underifrån rör dc 
uppmätta tjäldjupen (se tab. 5). 

Tjäldjupen för de fyra vintrarna kan ses i figur 18, diir vintern J989 .. 1990 hade det största 
tjiildjupet såviil i det simulerade som i det uppmiitta I'örsökeL Det minsta tjiildjupel 
uppmälles vintern 1992-199J för SilViiI det simulerade som det uppmiilta försöket. Den 
milda vintern 1992-1993 har bidragil till det ringa tjiildjupctjämfört med tidigare vintrar. 
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Vallenhallen innan tjälbildningens början är en avgörande faktor, för hur snabbt marken 
nedkyls (Granger m.n., 1984). Ju högre vattenhalt i ytskiktet dcsto högre 
tjälningshastighet (Fitzgibbon, 1981). Deua återspeglas i tabell 5. Eli eventuellt snötäcke 
kan bromsa tjälningshastigheten. Dessutom spelar lufttcmperaturen en viktig roll 
(Eurola, 1975). Om man antar likartade förhållanden, så kan man med god 
approximation anta all vauenhalten är en avgörande faktor för tjälningshastigheten. Av 
figur 19 framgår all dc simulerade vattenhalterna vid tjälbildningens början för dc fyra 
vintrarna var 80, 65, 78 och 62 volym %. 
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Figur 19, Simulerade valtenhalter på lllväcrna 0·20, 20-40 och 40 .. ')0 cm i 
Karungi profilen. 

Tabell 5. Tjälnings- och upptiningshastigheter beräknade med hjiilp av för 
Karungiprofilen uppmätta tjäldjup. Värden inom parentes anger tjälcljup. 

TjUlperiod Tjälningshastighet (111111 d· l) Upptiningshastighct (mm dl) 
Led AO Led BO Led AO L.ed BO 

1989-1990 7,0 (53 elll) 7,5 (5Rcm) 1,6 underi från 0,8 underifrån 
10,0 ovanifrån Il,7ovanifriln 

llJ90-1991 2,7 (33 cm) 2,4 (32 cm) (J.7ovanifriln 8,6ovanif'rän 

1991-1992 1,9 (38 cm) 1,7 04 cm) 0,2 underifrån OA underifri\n 
10,8 ovanifriln 10,() ovani friin 

J 9921993 2,2 (27 cm) 2,2 (:10 cm) 13,2 ovanifrån 13,4 ovanifriin 
_ ......... _-----"-----. 

För uppmätta tjäldjup i !cd AO och BO g;iIler att led AD borde tj;i!a lill eli slörre djup 
p.g.a. en lägre simulerad ytavrinning. Vattenhalten antas därmed vara högre och ge en 
högre termisk konduktivitct i led AO ;in i led BO. I;n högre termisk konduktivilet innebiir 
aU också tji.ilningshastighctcn blir högre. Detta stämmer bra för vintrarna 1990·1991 och 



1991-1992. För de två andra vintrarna (1989-1990 och 1992-1993) råder motsatsen. En 
högrc ljälningshastighet mcdför normalt ctt störrc tjäldjup, vilket stämmer bra för vintcrn 
1989-1990. Vintern 1991-1992 har ell större tjäldjup än såväl vintern 1990-1991 som 
vintern 1992··1993 trots en lägre tjälningshastighet. Avvikelsen beror med största 
sannolikhet på ctt mindre snödjup. Tjäldjupet är mcr beroende av vattenhalten och 
snödjupet än av tjälningshastigheten. Tjälningshastigheten är i sin tur starkt beroende av 
vattenhalten som tidigare nämnts. En högre tjUlningshastighet medför all andelen ofruset 
vallen blir lägre. 

'rj~iJnings- och upptiningshastigheterna i ta1)(~1I 5 kan jämföras med finska försök (160 
km sydost om Karungi), där medeltjiilnings- och medelupptiningshastighctcn blev 4,3 

rcspektive 3,1111m er' för 16 olika slags torvjordar (Eurola, 1975). 

Drylcr m.n. (1988) fann i sina torvstudier att all tjiiltillväxt upphörde vid ell snödjup av 
O,S l1l. I dctta fall kan man inte att vara lika gencrell. Förutom snödjupet, så har 
tjäldjupet också en viss inverkan på när t j älti lIv;ixten skall upphöra. Tjälningshastighetcn 
minskar då tjäldjupet ökar (se fig. 7). Vintcrn 1989-1990 var snödjupct ungefär 0,5 m, 
mcn tjältillviixlen uppbörde då snödjupet var ungefär 0,3 m ocb vid tjäldjupct 0,5 m. 
Vintern 1992·· I 993 fortsattc tj;iltillväxtcn trots att snödjupct var störrc än 0,5 m. 
Tjäldjupct var !'ör samma period betydligt mindre än 0,5 m. Allmänt gäller att tj;ildjupct 
minskar med ett ökat snödjup. 
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Figur 20. Simulerad termisk kvalitet (Q) mr nivi\crna 0-20, 20-40 och 40-70 CI11 i 

Karungiprof'ilen. 

Den termiska kvaliteten (kvoten melLII1 ['ruset vatten och totala vattenm,ingden) var 
enligt simuleringen störst under vintern 1989· 1990. Figur 20 visar att det vintern 
1989"1990 var en tidsförskjutning mellan skikten vid upptiningen. Ytskiktet (0·20 cm) 
tinadc upp ca 1,5 miln före skiktet 20"AU cm. Vidare sil började det frysa till i skiktet 
20AO em I () dagar e,fter ytskiktet frusit. Detta visar all pfl hösten dfl torven '\1' vilt, leder 



den kylan vidan, ganska effektivt till det undre skiktet och på vårcn, då ytskiktet börjar 
torka upp förhindras viirmetransportcn nedåt. Della förklarar den stora skillnaden i antal 
dagar mellan tjälning och upptining mellan dc två översta skikten. 

I figur 20 kan man avläsa för vintern 1989-1990, att ytskiktet tinade ujJP ca 46 dagar före 
de underliggande skikten och den totala upptiningen tog 54 dagar. Detta stämmer bra 
överens med det ujJjJmätla värdet, som var 52 dagar. 
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Figul' 21. Simulerade och uppmätta grundvattennivåer för led AO och Ieel BO i 
Karungiprofilcn. 

Simulerade tjäldjup stämmer dåligt överens med uppmätta tjmdjup vintrarna 1989-1990 
oeh 1991-1992. Simulerade grund vallen ytan går ned till ett maximidjup av ungefär 1,6 
m (se hg. 21) under dessa vintrar, vilket verkar orealistiskt. Det finns ett samband mellan 
grundvattennivå och tjäldjup. Modellen kan ha överskattat den kapillära upptransjJorten 
under vintrarna 1989-1990 och 1991·· 1992. Dc simulerade vattenhalterna ( se hg. 19) 
Fire tjiilbildningens början var rör vintrarna 1989·1990 och 1991-1992 80 respektive 78 
volym %. Data för uppmätta grundvattenniväer höstcn 1989 saknas. För hösten 1991 
framgår det ur figur 22 att grunclvattenytan ligger mellan 10 och 15 cm f'riin markytan. 
vilket borde l1ledfönl en klart högre vattenhalt iin den simulerade vattenhalten. som var 
78 volym %. Simulerade tjäldjujJ stiil11l1lcr mycket bra överens med uppllliitta tjiildjup 
vintrarna 1990··1991 och 1992· J ')'!J. 

Om grundvattenytan ligger nUra markytan p:\ hösten, skall det enligt Dry1er m.ll (1988) 
ge en tunnare tjäle i torven, Silviil uppmiitta som simulerade grundvattcnniviicr ligger 
något nUrmare markytan hösten 199 l iill hlisten 1992, vilket borde ge l~n tunnare tjiiJc 
under vintern 1<)9 I - I 992 iin under vinlern 1992- I 993. Detta hade giillt under 
förutsättning att eJe båda höstarna hade han samma snödjup. P.g.a. av ett mindre snödjup 
blir tjäldjupct större under vintern 1991··1992. 



Simulerade och uppmiitta grundvattennivåer för led AO och !cd BO redovisas för hela 
mätperioden i figur 21 och årsvis i figurerna 22 och 23. Skillnaden i grundvattennivåerna 
mellan led AO och led BO kan förklaras aven obetydligt högre ytavrinning i led BO. På 
hösten antar de båda simulerade leden samma grundvattennivå enligt fig. 22 och 23, 
vilket kan förklara till varför led AO och BO har samma tjälcljup i simuleringarna. De 
ujljlmätta grundvattennivåerna följer den simulerade grundvattenytan relativt väl 1990 
och 1993. 1991 och 1992 är det en avvikelse i början av miitperioden. Avvikelsen bcror 
nog mest på att modellen överskatlat kapillariteten. Vintertid sjunker den simulerade 
grundvattenytan till sin lägsta nivå under året. Juusela (1967) gjorde samma 
observationer i försök med frusen torv. 
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SAMMANI<'ATTNING 

Examensarbetet består dels aven teoridel som innefattar en litteraturgenomgång dels en 
sil11uleringsdel. Målsättningen har varit alt lyfta fram specifika egenskapcr i fruscn torv 
samt att försöka belysa skillnader i fysikaliska cgenskaper mcllan torvjordar och 
mineraljordar i fruset tillstånd. Av litteraturen framgår att lerjordar kan innehålla stora 
mängder ofruset valten vid temperaturer under ooe och detsamma gäller även för 
torvjordar. Delta styrktes även av simulcringsresultaten. l torvjordar är det viktigt alt 
beakta en eventuell saltpåverkan vid frysning. 

Torr torv har en mycket låg termisk konduktiviteL Våt torv har p.g.a. ett större 
valteninnehåll, en mycket högre termisk konduktivitet. Detta är anledningen till att våt 
torv tjiilar fortare och till ett större djup än torr torv. För frusen torv ökar den termiska 
konduktiviteten icke-linjärt med cn ökad vattenhalt. 

Simulcringsdclens huvudmål var att på en torvjord belysa skillnader i grundvattenstånd 
och tjäldjup mellan plan mark (led AO) och bomberad mark (led BO), där den sistnämnda 
har en liten (3-4 %) ytavrinning. Dessa båda led ingår i ett dräneringsförsök i Karungi, 
Norrbotten. Dräneringsförsöket ingår i ett större sanmordiskt dräneringsprojekt i 
Nordkalottomr>ldet. Simuleringsresultatetn jämfördes med mätdata från Karungi 
(tjiildjup, snödjup och grundvattenstånd). Klimatdata från väderstationen i Haparanda 
användes i modellen. 

Uppmätta värden visade skillnader mellan led AO oeh led BO för säväl tjiUdjup som 
grundvattennivåer. Simuleringsresultaten visade inga större skillnader mellan leel AO och 
led BO i fruset tillstånd. Det enda noterbara skillnaden var en något störrc ytavrinning pil 
våren san1t en något lägre grundvaucnnivti i led BO. Vid sil11uIcringarna antogs samn1a 
grundvattennivå vid tjälbildningens början i de båda leden. Simuleringsresultaten styrdes 
av vattenhalten vid tjälbildningens början samt av snödjup och lufttemperatur under 
vintern. Inga skillnader kunde noteras i simulerade tjiUdju)J mcllan dc båda leden. 
Ansatta antaganden och startvillkor är förklaringen. l modellen har Lex. ingen skillnad 
mellan leden antagits vad gäller reduktion av infiltrationskapaciteten p.g.a. is i det 
översta skiktet. Det var inte möjligt att faststUlla att ansatta parametervärden och 
startvillkor i modellen var de riktiga. För många av parametrarna har värdena skattats 
utgående från begränsad och bristfällig information. Grundvattenytans läge före tjälning 
påverkar också tjäldjupet. Tjälningshastigheten var av mindre betydelse för tjäldjupet än 
vattenhalten. Tjälningshastigheten var å andra sidan starkt beroende av vattenhalten. Vid 
höga tjälnings hastigheter uppvisade markprofilen en liten andel ofruset vatten. Inga 
skillnader kunde noteras i tjäldjup mellan dc båda simulerade leden. 

Skillnader mellan simulerade och uppmätta tjäldjup fanns för vintrarna 1989-1990 och 
1991-1992. Modellen har med största sannolikhet överskattat den kapillära 
upptransporten, ty under dessa vintrar går de simulerade grundvattenytorna ned till ett 
djup av 1,6 111. Detta verkar orealistiskt i en torvjord, som normalt har en hög 
grundvattenyta. Dc simulerade och uppmätta grundvattennivåerna övcrenstiimde relativt 
bra under somrarna 1990 och 1993. 

Alla vintrar var olika varandra, med skilda förutsättningar för tjäle och snö. Såväl 
simulerade som uppmätta värden visar, att flera faktorer medverkar till dc vattenflöden 
och tjäldjup som uppkommer under varje enskilt år. Forskning inom torvjordar behövs 
för att klargöra bland annat hur stor den kapilliira upptransporten är i torvjordar. 
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SUMMARY 

This study consists of t wo parts, a literature review and a simulation. Thc aim of the 
literature review has been to point out specific propertics of frozen peat and further to try 
to illustrate some diffcrences in physical propertics betwcen peat and mineral soi!s in 
ii'ozen conditions. lt is weil known that clay soils contain a lot of unfrozen water at 
temperatures below ooe ane! the same is true for frozen peat. This conclusion was 
confirmee! by the results of the simulations. Salt in the soil water will have a great cffcct 
on the ii'eezing process and must be consiclerce! in the freezing process of peat. 

Dry peat has a very low thermal conductivity. Wet peat has a higher thermal 
conductivity than dry peat, duc to the high water content. This is the main reason for wet 
pea!. freezing faster and to agreater e!epth than clry pcat. With incrcasing water content, 
the thermal conductivity increases non-linearly. 

The aim of the simulations was to investigatc the effcct of land crowning on groundwatcr 
levels and frost depths on a pcat soil. Mcasurccl values of frost depths, snow clcpths and 
groundwatcr levels of a drainagc experiment in Karungi, Norrbotten wcrc comparcd with 
simulation results. Thc field cxpcrimGnt is part of a Norclic drainage project in thc North 
Calotte. Climatc data from Haparanda weather station were used in thc simulations. 

Measurcd values contrary to the sil11ulated results, showed diffcrcnccs hctwccn leve I 
(AO) and crowncd (BO) surfaccs for both frost depths and grouncl water lcvels. Thc 
simulation results didn't show any big differences betwccn treatments in tbc frozen pent 
soi!. The onJy diffcrence was a slightly bigher surface runoff during thc spring and a 
lower gronnd water leve I in BO. Sil11l1lated ground water levels werc thc same in both 
treatmcnts prior the freezing period each year. Tbc simulations del110nstrated bow water 
con tent at tbc bcginning of thc freezing period snow dcpth and air temperature governed 
thc frost depth. Thcre were no differences in simulated frost deptbs between thc 
treatmcnts The reason was the assumptions made whcn using the mode!. For example no 
reduction in infiltration capacity due to ice in the topsoil, was made in thc mode!. Many 
of the parameter values were estimated betwcen the trcatrncnts. Tt. was not possible to 
know that the correct parameter valnes for the two treatments were choscn. The distancc 
to ground water level also affected the ii'ost depth. The freezing rate was of minor 
importance for the frost depth. On the other hand freezing rate depended strong ly on 
water content. At high freezing rates a small amount of water was left unfrozen. 

There were somc differences between simulated frost depths and measured frost depths 
during the winters of 1989-1990 and 1991- J 992. The model has most likely 
overestimated the capillary transport during these winters. Simulated ground water lcvels 
werc too low and reached a maximum depth of about 1.6 m. This was believed 
unrealistic in a peat soil, where the normally is very sballow grouncl water table. 
SimlIlatccI grouncl water levels anclmeasurecl values werc fairly close e!uring summers of 
1990 and 1993. 

All wil1lers had differcnt conditions. Both simulated values and measured values 
demonstratee! the difficulty to point out one specific factor affccting frost depth more 
than otbers. Morc researching about pcat soils, would facilitate in understancling among 
other tbings the capillary transport in peat soils. 
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