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摘要  冰川变化的数值模拟及其预测是冰冻圈科学的前沿方向. 本文介绍了对山地冰川进行数值

模拟的原理和方法, 并以天山乌鲁木齐河源 1 号冰川(以下简称 1 号冰川)为研究对象, 通过数值求

解二维的冰川流动方程, 对 1 号冰川的流场进行了模拟. 同时通过线性分析构建了一个未来升温

情景: 2010~2070年1号冰川地区升温速率为0.17℃/10 a, 而降水量保持不变. 在此气候情景下, 从

冰川变化的物理过程, 预测了2010~2070年期间1号冰川的变化趋势, 结果表明在2040年以前, 冰

川末端退缩比较缓慢, 但消融区厚度减薄较快. 2040 年以后, 冰川末端退缩加剧, 最终于 2070 年

左右退缩为冰斗. 从冰川流动原理证明在全球变暖背景下, 山地冰川退缩将会越来越剧烈. 
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山地冰川被喻为高山固体水库 , 其规模较小而

对气候波动变化十分敏感 . 近年全球大多数山地冰

川出现加剧萎缩的趋势[1~3], 这是近年气候变暖的直

接证据. 冰川萎缩的结果影响到水资源和海平面[4,5]. 

在我国西北干旱区 , 冰川融水是维系下游绿洲的重

要水资源, 冰川融水平均占内陆河径流的 22%, 个别

河流如塔里木河高达 40%[6]. 因而在未来气候变化情

景下 , 预测山地冰川及其水资源变化不仅有科学意

义而且有重要的应用价值. 

预测冰川变化依赖于对冰川变化过程的认识和

模型的建立. 冰川变化主要包括两部分, 即发生在冰

川表面的物质积累和消融 , 以及因冰川流动而造成

物质的辐合辐散 . 对冰川变化模拟的困难主要在于

对冰川流动的模拟 , 冰川作为一个巨大的非牛顿流

体, 其运动的基本方程遵循流体的 Stokes 方程, 但其

剪应变率和剪应力之间符合格林定理[7]. 早期由于认

识水平和计算条件的限制, 充分求解 Stokes 方程非

常困难, 退而求其次, 人们用有限差分法求解简化了

的方程以模拟冰川运动[8~11]. 近年由于计算能力的提

高和研究的深入 , 应用更先进的有限元方法求解三

维的 Stokes 方程模拟冰川流动取得了相当的进展[12], 

进而对冰川变化的预测成为可能[13]. 

在中低纬度地区我国拥有最多的山地冰川 , 但

我国对冰川变化的模拟及其预测还非常薄弱 , 目前

研究偏重于对冰川的观测和定性说明冰川变化对气

候的响应. 依据统计分析施雅风等人[14]和 Xie 等人[15]

综合考虑 21 世纪中国冰川对全球变暖响应, 估算到

21 世纪末中国冰川的变化情况. 此外还有少数几篇

文章利用非常简化的冰川流动模型探索性讨论了冰

川的流动及其对气候的响应 [16~19]. 如何基于冰川的

物理变化过程 , 预测高亚洲山地冰川变化的研究尚

十分欠缺 , 这方面的研究水平与发达国家差距非常

大, 相关研究急需加强. 

本文的目的是以天山乌鲁木齐河源１号冰川(以

下简称 1 号冰川)为研究对象, 利用有限元法求解二

维的 Stokes 方程, 进行冰川流动的模拟, 结合物质平
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衡模型, 在未来气候情景变化背景下, 预测１号冰川

的变化. 

1  方法与数据 

冰川在重力作用下, 总处于运动状态, 其流场分

布受冰川形态的控制 . 因此发生在冰川表面的物质

积累和消融不断改变着冰川的形态 , 进而促使冰川

流场的不断调整. 如图 1 所示, 当冰川达到平衡状态

时, 冰川消融区因消融量大于积累量而损失的物质, 

会由冰川上部积累区向下输送物质而得到补充 . 当

冰川积累区面积缩小, 向下输送的物质减少时, 冰川

消融区因得不到足够物质补给 , 冰川消融区则会退

缩减薄 . 反之 , 则冰川变厚并引起末端前进 . 因此 , 

冰川物质总处于不断调整和分配中 , 只有从冰川表

面的物质平衡和流动两方面考虑 , 才能完整刻画冰

川的实际变化. 

由物质守恒定律, 可以得到如下方程: 

  H
b VH

t


  




, (1) 

其中 H 为冰川厚度, V

是速度向量, t 为时间, b 为物

质平衡. 

(1)式表示冰川某处的高度变化由两部分决定 : 

一是此处的物质平衡 , 二是此处冰流通量的散度变

化 , 即因冰川流动导致物质的辐合辐散而引起表面

高度的变化. 要计算(1)式中的冰面高度随时间的变

化, 不仅要知道冰川表面的物质平衡, 也要知道冰川

的流动速度. 

1.1  冰川流动方程 

为了计算(1)式中的冰川运动速度 , 必须求解冰

川的运动方程. 冰川冰通常认为是不可压缩、黏性的

能导热的非牛顿流体, 其运动遵循如下的 Stokes方程:  
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系数, 其中 n 是流动指数, 值取为 3. A 为流动参数, 

通常与冰川温度有关, 本文为了计算方便, A 的值取 

 

图 1  1 号冰川积累、消融及流动示意图 
ELA 为物质平衡线高度 

为常数 24 12.22 10 Pa sn   . 

1.2  物质平衡方程 

物质平衡是冰川表面积累量和消融量的代数和, 

反映冰川表面单位面积物质获得和损失的状况 . 如

图 1 所示, 当积累量大于消融量时, 物质平衡为正, 

即 b>0, 反之 b<0. 目前主要有两类用于计算冰川物

质平衡的模型 : 一类是基于统计意义上的度日因子

模型 , 另一类是详细描述冰川表面物理过程的能量

平衡模型 . 能量平衡模型所需要参数较多且不易获

得, 只有在个别冰川得到应用. 而度日因子模型参数

容易获取 , 且物理意义明确 , 目前应用比较广

泛[20,21]. 

通用的度日因子模型为 

   s1 d
t
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其中 f 为融水渗浸冻结率, 取 0.1. m 为冰川与积雪的

消融水当量, 对 m 的计算模拟采用度日模型, 即(5)

式中 m 等于冰雪的度日因子(DDF)与某时段内的正

积温(PDD)的乘积. (5)式中 Tt为某天(t)的日平均气温, 

Ht 为逻辑变量, 当 Tt 0 时, Ht=1; 当 Tt<0 时, Ht=0. 

(4)式中 Ps 为冰川某一海拔处的固态降水, 由临

界气温法计算[22]: 
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其中 P 为某一海拔处的总降水量. Ts 和 T1 分别为固态

和液态降水的临界气温, 分别取 0 和 2℃. 
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1.3  数据 

由 (1)~(6)式可知 , 要对一个冰川变化进行数值

模拟及验证, 所需参数较多, 这就要求对一个冰川进

行系统的观测 . 而目前在中国对冰川的观测主要集

中在物质平衡和末端变化 , 所得观测结果并不能完

全满足数值模拟的要求. 1 号冰川是我国进行冰川变

化系统观测最早的冰川之一, 其观测结果[18,19,23~27]已

能满足对 1 号冰川进行数值模拟. 比如文献[24]详细

研究了度日因子随海拔高度的变化, 文献[23]详细介

绍了近 44 年来 1 号冰川的物质平衡变化, 文献[18,26]

研究了 1 号冰川的运动速度, 文献[19]研究了 1 号冰

川沿主流线的形态变化. 

1 号冰川不同高度的气温和降水以大西沟气象

站(距 1 号冰川末端 2.5 km 左右, 海拔 3539 m)观测为

基准推算. 1 号冰川不同海拔高度的逐日气温以大西

沟气象站数据为基准, 以温度梯度0.6℃/100 m 推求. 

大西沟气象站和 1 号冰川末端降水梯度为 22 mm/ 

100 m[28], 以此推求不同冰川高度带的逐年降水. 

为了对 1 号冰川未来变化进行预测, 通过线性分

析构建一个未来升温情景: 以 1959~2004年大西沟气

象站温度线性趋势(0.17℃/10 a)为参考, 假设未来该

地区仍按 0.17℃ /10 a 速率升温 , 这一升温速率与

IPCC 报告提供的 B1 情景下的升温速率 0.16℃/10 a

基本一致[3]. 1959~2004 年期间, 大西沟降水没有明

显的变化趋势, 假定未来 60 年该地区降水没有变化

趋势. 

2  1 号冰川运动速度的数值模拟 

为了计算 1 号冰川的运动速度, 需对方程(2)和(3)

求解. 1 号冰川平均运动速度小于 8 m/a, 因此方程(2)

中
d

d

V

t
 非常小 , 同其他两项相比 , 可以忽略 , 则方

程(2)变为应力平衡方程. 冰川表面压力与大气压力

处于平衡状态 , 冰川底部可以与冰床冻结成固定边

界, 即冰川底部滑动速度 Vb=v(x,t)=0, 冰川底部也可

以滑动, 即 Vb=v(x,t)≠0. 则(2)和(3)式的边界条件如

下: 

 在冰川表面:   air2 ,pI D n p n    
   

 (7) 

 在冰川底部: b ( , )V v x t , (8) 

其中 pair 为大气气压, n

为向外的单位向量. 

(2)和(3)式为非线性方程, 对其进行三维的数值

计算, 不仅计算过程相当复杂, 而且没有相应的初始

和边界条件的观测值, 目前还很难做到. 因此, 这里

在沿冰川主流线垂直剖面的二维空间中对(2)和(3)式

进行数值计算. 

图 2(a)是对 1 号冰川主流线垂直剖面的三角形网

格剖分, 冰川末端变化更复杂一些, 在这里网格进行

了加密, 共计 4919 个网格. 研究表明[18]在冰川下游, 

底部运动占整个运动的 50%左右, 平均值为 2.5 m/a. 

因此必须考虑冰川底部的滑动. 图 2(b)是考虑冰川底

部滑动后的流场分布. 为了验证模拟结果的正确性, 

图 3 是图 2(b)中冰川表面运动速度与实测值的对比, 

可见模拟的冰川表面运动速度与实测值很符合 , 这

就验证了从 Stokes 方程出发, 模拟冰川的运动是切

实可行的. 

3  对 1 号冰川未来变化的数值模拟 

为了计算 1 号冰川的未来变化, 需对(1)~(8)式进

行联合求解. 计算流程如图 4 所示.  

在所构建的气候情景下, 对 1 号冰川 2005~2070

年期间的变化进行了数值模拟, 结果如图 5 所示, 从 

 

图 2  1 号冰川主流线垂直剖面的三角形网格剖分(a)和冰川

流场分布模拟(b) 

 

图 3  模拟的冰川表面速度(线)与 2006 年实测值[18](点)的对比 
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图可看出 1 号冰川在不同年份的变化情况, 在 2040

年以前, 冰川末端退缩比较缓慢, 在 2005~2040 年期

间大约退缩 290 m, 期间冰川下游厚度迅速减薄 . 

2040 年以后, 冰川末端退缩开始加剧, 在 2040~2070

年期间共退缩约 950 m. 到 2070 年左右, 由于冰川厚

度的持续减薄, 在海拔 4000 m 处冰川消融殆尽, 海

拔 4000 m 以上的部分形成一个冰斗. 

4  讨论和结论 

由方程(1)可知 , 冰川变化由两部分组成 , 即发

生在冰川表面的物质平衡变化 , 和因流动造成物质

的辐合辐散. 物质平衡变化比较直观, 通过测量花杆

就可直接观测到物质平衡的变化 , 而发生在冰川内

部的辐合辐散则只能通过计算获得 . 冰川消融区不

断损失物质, 而积累区不断获得物质, 正是通过冰川

内部的辐合辐散而使积累区的物质向消融区输送 , 

使冰川变化处于动态平衡状态 . 因此仅仅测量和计 

 

图 4  冰川变化数值模拟的流程图 

 

图 5  气候情景变化背景下 1 号冰川在不同年份的变化 

算发生在冰川表面的物质平衡变化 , 并不能全面认

识冰川变化的全部. 

在方程(1)中, 令 ( )h VH   


, h 就是因辐合

辐散造成的表面高度变化. h 为正, 表明该处因物质

的辐合而造成物质的累积引起冰面的升高. h 为负, 

表明该处因物质的辐散而造成物质的损失引起冰面

的降低. 图 6 是所计算 2005 年的 1 号冰川h 和实测

的物质平衡(b)随高度变化[23]的比较. 可见h 和 b 的

数值相当, 但符号相反, 表明冰川下游损失的物质基

本上可由上游物质的输送得到补充. 在海拔 4000 m

以上, h 为负, b 为正, 表明在海拔 4000 m 以上, 冰

川的物质平衡为正, 使冰面升高, 而因冰川运动引起

物质辐散又使冰面下降. 4000 m以下, h为正, b为负, 

表明冰川的物质平衡为负, 使冰面降低, 而因冰川运

动引起物质辐合又使冰面升高 , 其结果促使冰川不

断调整其形态. 

1 号冰川运动速度在 1981~2007 年期间持续减

小[26], 模拟的结果也显示随着 1 号冰川的退缩减薄, 

其运动速度在 2005~2070年期间持续减小, 造成冰川

上游向下游物质输送的减弱, 因此在图 5 中, 2040 年

以前, 冰川厚度较大, 冰川流动速度也相对较快, 冰

川消融区得到上游物质的补给较多 , 冰川末端退缩

较慢, 但上游物质的补给量小于物质平衡, 故冰川厚

度仍处于减薄状态. 2040 年以后, 伴随冰川厚度的变

薄和积累区面积的减小, 冰川运动速度减小, 其结果

是冰川下游得不到上游物质的及时补充 , 消融区厚

度减薄更快, 促使冰川末端快速退缩. 因此如果全球

变暖持续, 山地冰川退缩将会越来越剧烈. 

由此可见 , 只有综合考虑冰川的流动和物质平

衡过程 , 才能全面研究并预测冰川对气候变化的响 

 

图 6  2004 年 1 号冰川物质平衡(b)(灰线)和因辐合辐散造成

冰川表面高度变化(h)(黑线)的比较 
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应 . 随着数值计算方法的发展和大型计算软件的开

发, 数值计算方程(2)~(3)变得可行. 本文模拟 1 号冰

川的流场时, 尽管冰的流动黏性系数是温度的函数, 

但把它设为常数而并没有可虑冰川温度的变化 . 冰

川是三维流体, 模拟冰川的二维流场, 并不能完全反

映冰川的真实流动. 另外, 冰川底部的流动在很大程

度上决定着冰川的流场 , 而且随着温度的升高和冰

川形状的改变, 冰川底部滑动速度如何变, 目前并不

清楚, 这些问题都需进一步研究. 为了更真实地模拟

冰川的变化 , 将来要对三维的流动方程及热传导方

程联立求解, 并结合物质能量平衡模型, 以达到对冰

川变化最真实的预测. 
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