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青藏高原五道梁附近多年冻土活动层

冻结和融化过程

赵 林  程国栋  李述训  赵新民  王绍令
(中国科学院寒区旱区环境与工程研究所国家冻土工程重点实验室, 兰州 730000. Email: linzhao@ns.lzb.ac.cn)

摘要  对约占青藏高原总面积 2/3 的多年冻土活动层进行了监测研究. 通过对青藏高原五道梁附

近地温和水分观测资料的分析, 依据活动层中温度变化过程和水热的传输特征, 把活动层的冻融

过程划分为 4 个阶段, 即夏季融化过程(ST) 秋季冻结过程(AF) 冬季降温过程(WC)和春季升温

过程(SW). 在夏季融化和秋季冻结过程中, 活动层中水热耦合特征较为复杂, 水分的迁移量极大,

而在其余两个阶段, 活动层中的水分迁移量较小, 热量主要以传导方式传输. 在不同冻融阶段,

活动层中的水热耦合过程伴随着水分输运的不同方式而发生变化. 经过整个冻融过程后, 多年冻

土上限附近的水分含量趋于增大, 这也是多年冻土上限附近厚层地下冰发育的主要原因.

关键词  活动层  冻融过程  水热耦合

多年冻土是通过活动层 植被和雪盖与大气相互作用而形成和发展的, 多年冻土与大气

间的相互作用主要通过活动层中的水 热动态变化过程而实现; 另外, 在全球和区域气候变

暖的背景下, 多年冻土中储藏的碳水化合物将随活动层的增厚逐步释放到大气中 , 从而进一

步影响局域甚至全球气候变化. 这些又与活动层冻融过程中的水热状况及输运特征有着密不

可分的关系.

据 IPCC报告预测, 全球的平均气温在未来 1个世纪中将以每 10年 0.3 的速度上升, 高

纬度和高海拔地区上升的幅度可能更大 [1]. 文献资料 [2 4]表明, 阿拉斯加北部活动层温度在过

去 10 年中的年际变化与全球气温的变化特征有着极好的相关关系, 在我国青藏高原也发现类

似的现象[5]. 只有揭示活动层在现代气候条件下的冻结和融化特征, 才能预测其在全球变暖背

景下的变化, 才能从活动层和多年冻土温度变化过程中提取出气候变化的信息.

本文通过对青藏高原五道梁附近地温和土壤水分观测资料的分析 , 把活动层的冻融过程

划分为 4 个阶段, 并对各个阶段的水热输运过程以及水热耦合特征进行了分析. 文中的温度

资料取自 1996 年 6 月至 1998 年 5 月五道梁观测场的地温资料, 该观测场位于青藏公路沿线

五道梁南 7 km的低山丘陵区, 海拔高度 4 735 m. 地温观测是在 0, 20, 40, 80, 160和 320 cm

深度处利用 DT600 数采仪进行 1 小时 1 次自动记录, 从 4.00 17.50 m 深度上进行 5 天一次

的自动记录, 测温探头是 AD590 集成电路元件, 精度为 0.1 ; 中子水分测量记录是 1997 年

6月至 1998年 8月同一观测场的资料, 该项观测每月进行 3次, 每次分别对 10 220 cm深度

上的共 22 个深度利用 CNC503DR 型中子水分仪进行水分测量, 观测精度为 3%. 观测场位于

向西南倾斜的缓坡(坡度约 3%)上, 地层由风积和泥流沉积物组成, 表层 20 cm为风成砂, 20

70 cm为含砾砂土, 70 cm以下为砂砾土, 其中 160 cm以下为厚层地下冰层. 观测场附近的多

年冻土上限在 150 180 cm之间, 地表植被为高山草甸草原植被, 植被盖度 50%左右.
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1  多年冻土活动层的冻结和融化过程

与美国阿拉斯加北部 [6]相似, 青藏高原五道梁观测场附近活动层的冻结过程也是首先从

活动层底部向上开始发展的. 如果把 0 作为观测场附近土壤的冻结温度, 从图 1 可以看出,

1996 年和 1997 年两年中, 测点附近活动层的冻结过程是从 9 月中旬开始由下向上缓慢发展

的, 此时地面温度在 4 左右; 9月下旬(1997年)到 10月中旬(1996年)开始从地表迅速向下冻

结, 开始了多年冻土区特有的双向冻结过程; 到 10月中下旬, 活动层的冻结过程结束. 3月下

旬, 地表附近就偶有日冻融过程发生, 从 4 月初开始, 形成了稳定的夜冻结和昼融化现象, 而

活动层的融化是从 4月底开始向下发展的, 到 9月中旬融化到最大深度(图 1).

根据在年冻结融化过程中活动层水热状况的不同特征, 把活动层的年变化过程划分成 4

个阶段(图 1和 2), 即夏季融化过程(ST) 秋季冻结过程(AF) 冬季降温过程(WC)和春季升温

过程(SW).

(1) 夏季融化过程(ST).  活动层的夏季融化过程是指活动层由地表向下融化开始(4 月底)至

融化到最大深度结束(9 月中)的整个过程. 此时活动层温度从地面开始向下随深度增加逐渐降低,

活动层处于吸热过程中, 热量传输由上向下, 融化锋面逐渐向下迁移. 水分输运以由上向下为主,

具体表现出以下几个特点: ( ) 随着融化锋面的下降, 位于其附近的自由水在重力作用下向下迁

移(图 2), 由于融化锋面附近的温度处于 0 附近, 这些水分的重力输运所引起的热量传输量较小;

( ) 地表到融化锋面间的水分迁移过程较为复杂, 在天气有降水时, 在重力作用下, 水分逐渐由

地表向融化锋面渗透, 其余时间, 随着地面水分蒸发, 在毛细管力的作用下, 土壤中的水分向地

表迁移; 另外, 在这一层土壤的不饱和土中, 存在着水汽对流现象; ( ) 融化锋面之下到年最大

融化深度的土壤一直处于冻结状态, 在温度梯度的驱动下, 水分向下迁移. 在夏季的融化过程中,

活动层中热量的传输过程极为复杂, 融化锋面之上的热量传输方式有传导性热传输 非传导

性热传输, 而且两种热量传输过程均非常活跃; 而融化锋面之下, 传导性热传输占绝对优势.

图 1  青藏高原五道梁观测场地温等值线图
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(2) 秋季冻结过程(AF).  活动层融化到最大深度后开始由底部向上冻结, 从此开始了秋季的

冻结过程, 一直到活动层全部冻结结束为止(图 1和 2). 活动层的秋季冻结过程可以划分为两个阶

段, 即由下向上的单向冻结阶段和 零幕层 阶段. 单向冻结阶段从由底部开始向上冻结始, 到

地表开始形成稳定冻结止; 而 零幕层 阶段从地表开始形成稳定冻结始, 到冻结过程全部结束

止.

在单向冻结阶段, 活动层基本上仍是一个开放体系, 至少在白天的一些时段存在着与大

气间空气的对流和水分的交换. 活动层温度底部低, 中间部分或上部略高 , 温度梯度较小, 且

仍在逐渐减小. 活动层的上部在日间从大气中吸热, 夜间向大气中放热, 与大气间日均热交换

量处于较为平衡状态. 而在活动层底部, 随着冻结锋面向上的移动, 水分在温度梯度的驱动下

从融化层向冻结锋面迁移 冻结, 并有继续向下迁移的趋势, 热量从融化层向冻结层传输; 在

尚未冻结的融化层中, 除由于较小的温度梯度驱动的传导性热量传输外, 还有因水汽对流引

起的对流性热传输, 并逐渐占据热量传输的主导地位.

在 零幕层 阶段, 活动层中进行着双向冻结过程, 活动层与大气间的水气交换被地表

的冻结层阻隔, 成为一个封闭体系, 活动层中的温度是中部高 两端低, 而两个冻结锋面之间

的融化层温度为 0 或略高于 0 , 传导性热传输不再能通过这一层向上或向下传输. 根据 零

幕层 的发展特征, 又可以划分为两个阶段, 即快速冻结阶段和相对稳定冻结阶段(图 1).

从地表形成稳定的冻结层开始, 融化层上部的冻结锋面在不到 10 天内快速向下移动了约

1.10 m, 融化层下部的冻结锋面也在缓慢地上移(图 1). 同时, 融化层中水分不断向冻结锋面

迁移 冻结(图 2), 热量也在水相变放热的过程中从活动层中部向上下两侧传输, 从而使此时

整个活动层中的温度梯度逐渐变小. 自然, 水分与热量同步耦合传输是这个阶段热量传输的

主要方式. 之后, 分别于 1996 年 10 月 10 日和 1997 年 10 月 5 日左右, 两个冻结锋面间融化

层的厚度减小到 50 60 cm, 此时, 整个未冻结土层的温度稳定在冻结温度附近, 冻结锋面从

上向下的移动速率也明显减小, 这就是 零幕层 的相对稳定冻结阶段. 在这一阶段, 水分继

续从融化层向两侧的冻结锋面迁移, 并在冻结锋面处冻结 放热, 可以说, 此时融化层中的热

图 2  活动层中含水量等值线图
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量传输完全是通过水热同步耦合传输实现的, 而活动层的其余部分则以传导性热量传输为主 .

这种状况持续约半个月后, 结束了融化层的冻结过程.

(3) 冬季降温过程(WC).  在活动层的冻结过程全部结束后, 开始了温度快速降低的活动

层降温过程, 一直持续到次年的元月中下旬(图 1). 这一阶段活动层中的温度上部低 下部高,

梯度逐渐增大, 传导性热传输为这一阶段热量传输的主要方式 , 同时伴有少量由温度梯度驱

动的未冻水迁移引起的耦合热传输. 除地表附近少量的土壤水分蒸发外, 活动层中的未冻水

趋向于向上迁移(图 2), 但由于地温极低限制了未冻水的含量和活力, 使得其迁移量较少.

(4) 春季升温过程(SW).  从 1 月下旬开始, 随着气温的升高, 开始了活动层的升温过程,

活动层中的温度梯度逐渐减小, 地表附近的水分蒸发量增大 , 而活动层内部的水分迁移量也

逐步减小, 此时的热量传输仍以传导性热传输为主. 从 3月下旬开始, 地表附近开始出现了日

冻融过程 , 白天土壤表层融化, 水分蒸发, 夜间冻结时水分向冻结锋面迁移, 周而复始 , 土壤

表层的水分明显减少. 当然, 某些地方由于有地表雪盖, 阻止了地表附近的日冻融过程的发生,

同时由于融雪水分的补给, 土壤表层的含水量明显增大.

经过以上 4 个过程, 活动层完成了一个冻融周期. 通过分析可以看出, 活动层中的水分在夏

季融化过程和秋季冻结过程中以向下迁移为主, 迁移量也较大, 而在冬季降温过程和春季升温过

程中虽有水分总体向上迁移的趋势, 但迁移量较小, 活动层中的水分在经历了一个冻融周期后有

向下迁移的趋势. Fukuda 等人[7]通过试验研究表明: 在土壤的冻结过程中, 水分向冻结锋面的迁

移量与冻结速率有很大关系, 土壤冻结得越慢, 冻结锋面处水分的增加量就越大. 而活动层由底

部向上的冻结过程始终是一个缓慢的冻结过程. 这也就是说, 青藏高原的降水(集中于夏 秋季)

除部分被蒸发返还大气 部分通过地下径流流走外, 剩余部分将被逐步运移到多年冻土上限附近

冻结, 从而逐渐导致多年冻土上限附近成为富冰区. Hinkel等人[8]通过对北极阿拉斯加地区Barrow

附近沿一条剖面线进行钻孔取样分析, 得出: 多年冻土上限附近的含水量从 1963年到 1993年, 30

年间约增加了 5%; 在青藏高原的多年冻土区也发现[9]在经历过夏季融化过程之后多年冻土上限

附近的总含水量趋于增加, 这都是多年冻土上限附近厚层地下冰形成的主要原因.

2  冻融过程中的水热耦合问题

多年冻土活动层中水热同时运移的过程即是水热耦合过程, 这种过程是以物质(水)和能

量同时迁移, 即以耦合流的形式实现, 主要包括液态水对流和气态水迁移. 活动层中的水分迁

移主要表现为以下几种形式: (1) 在冻结的土壤中由温度梯度驱动的未冻水迁移. Perfect 等

人[10]通过试验证明: 在已经完全冻结的土壤中, 只要存在温度梯度 , 就有水分的迁移, 水分由

温度高的一端向温度低的一端迁移, 温度梯度是土壤中水分迁移的驱动力. 同时指出, 水分的

迁移量与温度梯度和温度有关, 温度梯度越大, 温度越高, 水分的迁移量就越大; 反之, 迁移

量就小. (2) 重力作用驱动的自由水的下渗. (3) 不饱和土壤中由于温度梯度或(和)渗透梯度差

异的驱动, 水汽发生蒸馏和对流. (4) 毛细作用力驱动的毛细水迁移.

自然, 土壤水分以任何一种方式迁移, 都要伴随着热量的传输. 在夏季融化过程, 已融化

的土层中主要发生着自由水和毛细水的迁移, 相对而言, 自由水的下渗占主导地位, 耦合热流

同时向下传输; 而在仍未融化的活动层的其余部分, 主要发生着温度梯度驱动的未冻水的向

下迁移, 耦合热流同样向下; 秋季冻结过程的第 1 阶段, 即自下而上的冻结阶段, 未冻结土层
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中水分迁移的主要方式有毛细水迁移 水汽蒸馏和对流, 由于地面蒸发和气温下降, 耦合的

水热流向上传输, 只有当地表上有降水时才有自由水下渗发生; 当 零幕层 形成以后, 由于

其中的温度梯度极小或为 0, 传导性热量交换很小或为零, 而其内部由于渗透梯度而导致的水

分蒸馏和对流热交换就成为热量传输的主要方式 [11 14], 在 零幕层 两侧的冻结层中主要发

生着由温度梯度驱动的未冻水迁移导致的水热耦合迁移; 冬季降温过程(WC)和春季升温过程

(SW)中, 由温度梯度驱动的未冻水迁移成为水热耦合迁移的主导方式.

3  讨论

多年冻土活动层的冻结融化过程不仅受气候因素的制约, 地形地貌 岩性 地表植被特

征以及水文状况等都是其影响因素. 在这些因素的综合作用下 , 青藏高原多年冻土的冻融过

程和水热特征表现出了极大的时空分布差异, 表现在不同地区活动层开始冻结和融化的时

间 冻结和融化的天数以及水分含量等的不同[15,16]; 就是在同一地区, 地表植被状况不同, 地

貌部位不同, 活动层中的水热状况也不同 [17]. 青藏高原高原面的大部分地区在冬季均没有稳

定连续的雪盖, 处于裸露状态或只有短暂的积雪, 文中所讨论的观测点就是位于这样的地区.

但在某些低洼或背风地方整个冬季都被积雪或风吹雪覆盖, 活动层的冻结与融化过程在这些

部位就会有明显不同的特征. 首先, 活动层开始融化的时间就会与积雪的融化有着密切的关

系. 据 Romanovsky 等人[18]的研究, 在这样的地区, 活动层开始融化的时间与积雪融化结束的

时间相吻合, 要比没有雪盖地区的融化时间晚很多; 其次, 冬季由于雪盖的隔热作用, 限制了

活动层及多年冻土中热量向大气中的传输, 从而使活动层中的温度梯度小得多, 自然在冬季

的水热耦合流要小; 再次, 由于这些地区活动层开始融化较晚 , 而雪盖融化后土壤表层的含

水量较高, 又增加了水分蒸发的耗热量, 使得这些部位的活动层厚度较小.

总之, 就活动层的整个冻融循环而言, 夏季融化过程和秋季冻结过程是水分迁移量大

水热耦合作用强烈的时期, 也是多年冻土上限附近地下冰的重要形成时期, 在这两个阶段, 不

同的水分迁移方式共同发生作用, 和非传导性(耦合)热流同时存在 , 而在其他两个阶段 , 主要

以传导性热量传输为主, 同时伴有较少由温度梯度驱动的水分迁移和耦合热流.
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