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摘要  利用青藏高原多年冻土区 10个活动层观测场建立以来到 2010年的监测资料, 构建了青藏

公路沿线多年冻土区活动层平均厚度的估算模型, 分析了多年冻土区活动层近期的动态变化及

区域差异特征. 结果表明, 研究区活动层厚度 30年来以 1.33 cm/a的速率增大, 多年冻土上限温

度、50 cm土壤温度及 5 cm 土壤积温均呈现出升高的趋势. 土壤热通量以 0.1 W m
2

/a的速率增

大, 为高原多年冻土区活动层厚度增大和温度升高提供了依据. 活动层开始融化日期提前, 开始

冻结日期推后, 融化日数增加, 速率达 1.18 d/a. 活动层动态变化特征与多年冻土类型、海拔高

度、下垫面类型和土壤组分密切相关. 低温多年冻土区较高温多年冻土区变化明显、高海拔地区

较低海拔地区变化明显、高寒草甸地区较高寒草原地区变化明显, 细粒土较粗颗粒土变化明显. 
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青藏高原地处全球气候变化最活跃的地区之一 , 

是气候变化的启动器和调节器 [1,2]
. 青藏高原作为全

球海拔最高的一个巨型构造地貌单元 , 具有独特的

自然环境和空间分异规律 , 受大气环流和高原地势

格局的制约, 形成了高原下垫面独特的水热状况. 相

关研究表明 , 下垫面的水热特性在一定程度上支配

着大气环流及天气气候的形成和变化 [3,4]
, 青藏高原

下垫面热量的储放将触动天气系统发生改变 , 使东

亚天气系统的槽脊配置发生变化 , 最终触发了天气

系统的变化[5~8]
.  

多年冻土区占据了青藏高原总面积的 2/3, 是青

藏高原重要的下垫面类型 , 是冰冻圈的一个重要组

分, 是气候变化的指示器[9]
. 活动层作为多年冻土与

大气间的“缓冲层”, 对气候变化更为敏感, 反应更为

迅速[8]
, 青藏高原多年冻土区地气能量水分交换就是

通过活动层来实现的 . 青藏高原活动层厚度是下垫

面土壤水热综合作用的结果 , 在某种程度上也反映

了下垫面热状况 , 可作为青藏高原地面的热力指

标 [10]
. 已有的研究表明活动层的水热动态变化不但

会导致多年冻土区水文和生态系统特征的改变 , 而

且也会影响活动层土体的冻融变化过程 [11~15]
, 从而

导致青藏高原地表水热状况的变化 , 目前相关方面

的研究受到了越来越多的关注 [16~20]
. 近期的研究结

果显示, 受气候变暖的影响, 青藏高原多年冻土发生

了明显的退化 , 表现为多年冻土温度升高及活动层

厚度增大 , 多年冻土分布面积减小 [21~24]
. 青藏高原

多年冻土退化可能引起地下水位变化 , 地表更干燥 , 

荒漠化加剧[21,25,26]
. 通过对活动层热力过程分析, 丁

永建等人[13]得出活动层厚度与 4 cm 处土壤积温高度

相关, 吴青柏等[25,23]的研究结果则表明其与 50 cm 处
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土壤温度关系密切 . 相应的研究结果使人们对青藏

高原多年冻土区活动层热力过程有了更进一步的认

识. 已有的工作大多围绕高原活动层厚度变化展开 , 

对活动层厚度及内部热力特性变化的区域差异涉及

较少. 此外, 活动层水热过程观测序列较短 , 已成为

研究青藏高原多年冻土区活动层厚度长期变化特征

的障碍. 近年来的研究表明, 青藏高原的气温显著升 

高, 尤其以冬季升温率最大 [27,28]
, 是年平均气温升温

率的 2倍, 冬季较高的温度对活动层厚度有多大影响

目前尚不清楚 . 本文以中国科学院青藏高原冰冻圈

观测研究站 10 个多年冻土活动层观测场的监测资料

为基础 , 通过对不同观测场活动层厚度的海拔订正

得到了研究区域平均海拔高度上活动层厚度的变化

序列 , 结合研究区域内气象观测资料得到了研究区

活动层厚度的气候学估算模型, 从活动层厚度、活动

层内温度变化等方面分析了多年冻土区活动层的热

力状况的近期变化特点 , 探讨了多年冻土区不同冻

土类型、海拔高度、下垫面植被类型、活动层土壤成

分对活动层厚度和温度的影响.  

1  材料和方法 

研究区域活动层观测场沿青藏公路两侧分布 , 

从昆仑山垭口 (China06, 简记为 CN06)至两道河

(China04, 简记为 CN04), 南北距离约 593 km. 研究

区域涵盖了青藏高原多年冻土区的高寒沼泽草甸、高

寒草甸、高寒草原、高寒荒漠草原等主要下垫面类型 , 

海拔高度在 4400~5100 m之间变化, 平均海拔高度大

于 4700 m(表 1). 研究区域年平均气温在7.1~1.8℃

之间, 年降水量在 300~500 mm 之间, 降水主要集中

在 59 月份, 属高原亚寒带半干旱气候区. 目前监测

到的 6 m 深度处多年冻土温度位于3.2~0.2℃之间, 

活动层厚度(ALT) 在 105~322 cm 之间[23]
. 研究区域

土壤样品分析结果显示 , 活动层土壤组成中小于

0.054 mm 的细粒组分在 4.8%~28.2%之间变化. 所选

资料时段从各观测场建立至 2010 年 12 月份, 各观测

场的详细信息列于表 1.  

本研究所用资料取自中国科学院青藏高原高原

冰冻圈观测研究站, 10 个活动层观测场不同观测深

度的土壤温度与表层土壤热通量及高原腹地五道梁

气象站的常规气象资料. 土壤温度统一采用 105 T 热

敏电阻温度探头监测 , 观测精度 0.1℃, 土壤热通量

采用 HFP01SC 自标定热通量板监测, 观测精度 3%. 

所有的观测仪器均接入Campbell公司生产的CR1000

型数采仪, 观测以北京时间为准, 采样频率每 0.5 小

时或 2小时 1次(QT编号的观测场每 0.5小时 1次, CN

编号的观测场每 2 小时 1 次). 活动层厚度由观测到

的土壤温度剖面 0℃等温线达到的最大深度来确定.  

从表 1可以看出, 有关青藏高原活动层厚度连续

监测最长的时间序列也仅 12 年, 这为开展气候变化

背景下活动层的响应过程的研究带来了局限 . 众多

的研究已经表明, 气温、地表温度及浅层土壤温度是

影响活动层厚度的重要因子 , 且与活动层厚度存在

较好的相关性 [13,22]
, 研究区段内标准气象站有较长

序列的相关常规观测资料 , 这为估算活动层厚度的

动态过程提供了必要的数据支撑.  

由于不同观测场地的海拔高度不同 , 我们按如

下方案把不同观测场的活动层厚度订正到研究区段

的平均海拔高度上, 

 ALT ALT
i i

i

H

H

   , (1) 

式中 ALT
i

是经海拔订正后的不同观测场的活动层厚

度 ,  H 是研究区域不同观测场的平均海拔 ,  
i

H 和 

表 1  研究区域活动层观测场的位置及下垫面状况 [23] 

位置 编号 纬度(°N) 经度(°E) 海拔(m) 下垫面类型 <0.054 mm 组分(%) 资料时段 

昆仑山垭口 CN06 35.62 94.07 4746 高寒稀疏草原 8.8  2003.9~2010.12 

索南达杰 CN02 35.43 93.60 4488 高寒草原 4.8  1999.8~2010.12 

可可西里 QT01 35.15 93.05 4734 高寒草甸 28.2  2003.9~2010.12 

北麓河 1 QT02 34.82 92.92 4656 高寒草甸 11.4  2003.9~2010.12 

北麓河 2 QT03 34.82 92.92 4656 高寒草甸 17.1  2003.9~2010.12 

风火山 CN01 34.73 92.90 4896 高寒草甸 26.9  1998.5~2010.12 

开心岭 QT05 33.95 92.40 4652 高寒荒漠草原 7.9  2003.9~2010.12 

通天河 QT06 33.58 92.24 4650 高寒草原 10.6  2003.9~2010.12 

唐古拉 QT04 32.97 91.02 5100 退化的高寒草甸 5.8 2005.10~2010.12 

两道河 CN04 31.82 91.73 4808 高寒沼泽草甸 18.6  1999.8~2010.12 
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ALT
i
分别为不同观测场的海拔及活动层厚度. 通过

海拔订正 , 不同观测场的活动层厚度资料有了可比

性. 2004~2010 时段研究区活动层厚度的平均值比相

应时段内 CN02, CN01, CN04 的平均值平均大了 27.3 

cm(变化范围 24~36 cm 之间), 在此时段之前仅 CN02, 

CN01, CN04 有观测, 因而研究区 1998~2003 时段的

平均活动层厚度可由 CN02, CN01, CN04 的平均值加

上 27.3 cm 近似得到 . 由此我们得到了研究区域

1998~2010 时段平均活动层厚度序列.  

用数理统计方法分析了研究区内五道梁气象站

常规观测资料(气温、地表温度、水汽压、降水、风

速等资料)与活动层厚度的关系 . 通过多元回归筛选

出夏季气温(Ta, ℃)、一个完整冻融循环过程中的 5 

cm 土壤的负积温(CTN, ℃ d)、正积温(CTP, ℃ d)
[29] 

3 个量作为活动层厚度的影响因子, 用 19982009 时

段的数据构建了如下的回归模型:  

 ALT CTN CTPa Ta b c d       ,  (2) 

回归模型中 a, b, c, d 为回归系数, 各因子与 ALT 的

偏相关系数均大于 0.980, 模型的复相关系数为 0.866, 

通过了 0.01显著性的 F检验 (表 2). 模型计算标准差

6.4 cm, 平均绝对误差 4.8 cm, 平均相对误差 2.4%. 

外推检验(2010 年的资料, 未参加模型构建)结果显示, 

回归模型的绝对误差 10.0 cm, 相对误差 4.3%. 可见

上述回归模型的计算误差相对较小 , 且数据易于获

取, 可用来估算研究区平均活动层厚度. 回归模型分

析发现, CTN 与 CTP 均增大 100.0 ℃ d 的情景下, 

CTN 对 ALT 增大的贡献为 7 cm, CTP 的贡献为 4 cm, 

CTN 对 ALT 的贡献比 CTP 大 3 cm. 再者, 回归模型

中 CTN 与 ALT 之间的偏相关系数达到了 0.997, 表

明其对 ALT 作用显著, 可见冬季温度变化也是 ALT

的一个重要的影响因子.  

2  结果与分析 

2.1  青藏公路沿线多年冻土活动层厚度的变化 

基于上述方案估算出了研究区域 1981~1997 时

段的平均活动层厚度 , 结合 1998~2010 时段的观测 

值, 我们得到了研究区域 1981~2010 时段 30 年的活

动层厚度序列. 结果显示(图 1), 1981~2010 年 30 年 

间 , 青藏公路沿线多年冻土区活动层厚度呈现出明

显的增大趋势. 20 世纪 80 年代, 活动层厚度平均值

为 179 cm, 20世纪 90年代活动层厚度值比 80年代增

大了 14 cm, 21 世纪前 10 年, 活动层厚度值比 20 世

纪 90 年代增大了 19 cm, 近 30 年来活动层厚度平均

每 10 年增大了 13.3 cm. 与此相对应, 研究区内, 20

世纪 80 年代平均气温为5.2℃, 20 世纪 90 年代的气

温比 80 年代升高了 0.5℃, 而 21 世纪前 10 年的平均

气温比 20 世纪 90 年代升高了近 1.1℃, 气温平均每

10 年升高了 0.79℃. 年平均气温与活动层厚度的相

关系数达到 0.66 (P<0.01), 可见近 30 年来青藏高原

多年冻土区活动层厚度的变化特点与高原地区气候

变暖的背景是一致的 , 随着气候变暖活动层厚度增

大. 同时我们还发现, 研究区段内气温的季节变化以

冬季的升温率最高, 达到了 1.2 ℃/10 a, 冬季气温与

活动层厚度的相关系数达到了 0.72 (P<0.01). 冬季温

度较 高, 相应时期活动层的温度也较高 , 随后的融

化过程中 , 消耗于活动层温度升高到融化温度的热

量相对较小, 更多的热量被消耗于活动层融化, 因而

使活动层的厚度增大. 可见, 活动层厚度不仅与夏季

气温有关, 冬季气温对活动层厚度也有重要贡献.  

2.2  活动层厚度变化的区域分布差异 

不同观测场的观测结果表明(图 2), 青藏公路沿

线多年冻土区活动层平均厚度为 218 cm, 在 100~320  

 

 

图 1  多年冻土区活动层厚度及气温变化序列 

表 2  模型的回归系数和相关系数 

回归系数 偏相关系数 
复相关系数 r F 检验值 f 

a b c d r(Ta) r(CTN) r(CTP) 

7.00 0.07 0.04 272.88 0.985 0.997 0.994 0.866 7.993 
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图 2  青藏公路沿线不同观测场活动层厚度变化 

cm 之间变化. 活动层厚度总体呈现增大趋势, 近 13

年来活动层厚度平均增大了 46 cm, 变率为 3.6 cm/a,

此值小于 Wu 等人[22]的研究结果(7.5 cm/a), 其主要

原因在于, Wu 等人[22]所选用的观测场点大多针对青

藏公路(铁路)路基多年冻土动态监测而设立 , 因此大

多位于公路(铁路)两侧数十米的范围之内, 更多的受

道路工程和人类活动的扰动 , 活动层增厚的趋势更

大; 而本文选取的观测场点, 大多均远离公路(铁路)

数百米之外, 受人类活动的干扰更小. 此外, 研究中

所选时间序列的差异也可能是造成活动层厚度增大

率不同的原因之一. 从有观测记录至 2010 时段, 低

温多年冻土(地温年变化层处温度低于1.5℃[30]
)区活

动层厚度增大幅度在 13~78 cm 之间, 平均增厚了 34 

cm, 活动层厚度的线性变化率在 1.4~6.3 cm/a 之间, 

平均值为 3.1 cm/a. 相对于低温多年冻土区, 高温多

年冻土(地温年变化层处温度高于1.5℃[30]
)区活动层

厚度增大范围在 15~35 cm 之间, 平均增厚了 22 cm, 

活动层厚度的线性变化率除 QT05为0.5 cm/a外, 其

余观测场在 0.8~3.2 cm/a 间变化, 平均变化率为 2.4 

cm/a. 高温多年冻土区观测结果显示, 高原腹地活动

层厚度平均变化幅度约为 20 cm, 边缘地区活动层厚

度变化幅度大于 30 cm. 在此期间, 青藏公路沿线各

观测场的气温呈现出与活动层厚度相同的变化趋势, 

年平均气温升温率达 0.13 ℃/a, 气温季节变化中以

冬季气温升温率最大 , 可达 0.39 ℃/a, 而夏季的升

温率仅 0.018 ℃/a. 这进一步表明冬季较大的升温率

对活动层厚度变化有重要影响. 对比图 2 与表 1 我们

可以发现, QT05与 QT06两观测场海拔高度及年平均

气温接近, 但两观测场的活动层厚度相差 40 cm, 相

距不足 10 m 的 QT02 与 QT03 两观测场, 其海拔与气

温相同, 但其活动层厚度仍然相差了近 12 cm. 可见

气温决定了活动层厚度的变化趋势 , 不同观测场局

地因素的差异(海拔、降水、地表覆盖(植被、积雪)、

土壤组成等)对活动层厚度的大小也有重要影响.  

观测场海拔高度、多年冻土类型、下垫面类型与

活动层厚度变化关系分析发现 , 随着海拔高度的增

大, 活动层厚度减小, 活动层厚度的变幅增大. 海拔

高度每增大 100 m, 活动层厚度的变幅增大 6.7 cm. 

其中海拔高度大于 4700 m 的观测场活动层厚度平均

变幅近 34 cm, 平均变化率为 3.1 cm/a. 海拔高度小

于 4700 m 的观测场, 活动层厚度平均变幅约为 18 

cm, 平均变化率为 1.6 cm/a. 草甸类观测场活动层厚

度平均变幅近 30 cm, 平均变化率约 2.7 cm/a, 高寒

草原类观测场活动层厚度平均变幅 20 cm, 平均变化

率 1.8 cm/a. 对比分析发现低温多年冻土区活动层观

测场中, CN06 活动层厚度在 137~150 cm 之间波动, 

观测时段最小值 137 cm 出现于 2008 年, 最大值出现

于 2010 年, 活动层厚度的线性变化率为 1.4 cm/a; 

QT01 活动层厚度波动范围 160~173 cm, 最小值出现

于 2004 年, 最大值出现于 2010 年, 活动层厚度的线

性变化率 1.7 cm/a; 观测序列较长的 CN01 活动层厚

度波动范围 132~210 cm, 1998年的观测值较小, 观测

时段 2010 年活动层厚度最大, 活动层厚度的线性变

化率 6.3 cm/a, 此值是研究区域 10个观测场中活动层

厚度变率最大的一个, 其值与Wu等人[22]设于该处附

近的天然观测场的活动层厚度变率相当(6.0 cm/a 左

右).  

对比图 2中各观测场活动层厚度与表 1中下垫面

类型及细粒组成可以发现 , 下垫面为高寒沼泽草甸

的观测场的活动层厚度相对较小 , 高寒草甸的次之,

高寒草原的活动层厚度较大 . 这主要是由于随着下

垫面类型由高寒沼泽草甸向高寒草甸、高寒草原、高

寒荒漠变化 , 地表植被覆盖度及活动层土壤水分含

量在逐渐减小 , 此二因素暖季对土体有降温作用 [30]
. 

因此 , 不同下垫面类型的活动层厚度表现出较大的

差异. 同时还发现, 土壤细粒组分与活动层厚度间存

在较好的反相关关系 , 相关系数达0.67, 随着土壤

细粒组分百分含量的增大, 活动层厚度减小, 这主要

是由于细粒组分有较好的持水性 , 在得到相同的外

界水分补给的条件下, 土壤细粒组分含量越高, 土体

中截留的水越多, 而水分蒸发会消耗热量, 用于土体

升温的热量相对减小, 致使土体温度降低, 故而活动

层厚度较小.  
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2.3  活动层温度变化及区域差异 

多年冻土上限温度(TTOP)是活动层热状况的一

个重要体现 . 本研究选用观测期内多年冻土上限平

均深度处的温度作为多年冻土上限温度, TTOP 与活

动层厚度的变化趋势相同, 青藏公路沿线 10 个观测

场中 TTOP 总体呈现出升高趋势(图 3), TTOP大值出

现的时间基本上与活动层厚度大值出现的时间一致. 

不同观测场 TTOP 变幅为 0.1~1.6℃, 平均变幅 0.7℃. 

研究区域 T T O P 平均变化率为 0 . 0 3  ℃ / a ,  在

0.044~0.098 ℃/a 范围内波动 . 其中低温多年冻土

区 TTOP 平均变化率为 0.032 ℃/a, 高温多年冻土区

TTOP 平均变化率为 0.020 ℃/a. 海拔高度大于 4700 m

的观测场 TTOP 的平均变化率为 0.034 ℃/a, 海拔高

度小于 4700 m 的观测场 TTOP 的平均变化率为

0.029 ℃/a. 地温观测结果也表明低温多年冻土年平

均地温升温速率大于高温多年冻土 [21,22]
, 在俄罗斯

的 Urengoy 地区得到了相似的结果 [31]
, 在低温多年

冻土区升温率达 0.045 ℃/a, 而高温多年冻土区的升

温率仅为 0.030 ℃/a, 这可能是由于低温多年冻土区

相变耗热较小所致. 地表植被类型对 TTOP也有较大

影响 , 地表植被类型不同 , TTOP 升温率也不相同 , 

高寒草甸类观测场 TTOP 变化率为 0.041 ℃/a, 高寒

草原类观测场 TTOP 变化率为 0.009 ℃/a. 不同下垫

面类型观测场土壤水分差异是导致升温率不同的主

要原因, 对于高寒草甸类观测场, 由于土壤水分含量

相对较大, 土壤导温率较大, 土壤温度波下传速度快, 

下层土壤升温较快 . 再者由于高寒草甸类观测场地

表湿度较大、颜色较暗, 反照率较小, 在相同日照的

情形下地表可获取更多的太阳能用于加热下层土壤, 

较大的导温率与较小的地表反照率综合作用的结果

使 TTOP 变率较大 . 此外 , 观测场的土壤结构对

TTOP 的影响较大, TTOP 随着土壤细粒组分含量的

增大而减小 , 二者的相关系数为0.67. 研究区域平

均 TTOP 与活动层厚度呈现正相关 , 二者相关系数

达到了 0.91, 通过了 α=0.001 的显著性检验.  

活动层土壤 50 cm 处的温度变化(GT50)与 TTOP

变化特征相似 (图略 ), 表现为低温多年冻土区及    

较高海拔地区 GT50 的升温率较大(分别为 0.105 和

0.086 ℃/a), 高温多年冻土区及较低海拔地区 GT50

的升温率较小(分别为 0.075和0.078 ℃/a). 下垫面类

型从高寒草甸向高寒草原过渡, GT50 的升温率减小, 

其中高寒草甸类, GT50 的升温率为 0.098 ℃/a, 高寒

草原类 GT50 的升温率为 0.075 ℃/a. 统计分析发现, 

GT50 与活动层厚度呈现较好的正相关 , 相关系数
0.61(P<0.01).  

活动层浅层年内土壤积温是活动层土壤热量条

件的重要指标之一. 研究区 CN02 等 8 个观测场 5 cm

积温(CT, 年内日平均 5 cm 土温的累加值)观测结果

显示, CT 总体上呈现出增大的趋势 , 但受局地因素

的影响, 不同区域 CT 增大的趋势不尽相同 . 其中, 

低温多年冻土区 CT 值平均变幅 595.0 ℃ d, 变率达

77.46 ℃ d/a, 而高温多年冻土区 CT 值平均变幅

373.0 ℃ d, 变率为 33.45 ℃ d/a. 海拔高度大于

4700 m的观测场 CT值变幅约为 432.4 ℃ d, CT变率

43.23 ℃ d/a, 海拔高度小于 4700 m 的观测场 CT 值

变幅约为 381.8 ℃ d, CT 变率 37.63 ℃ d/a. 与上述

原因相同 , 低温多年冻土区及高海拔观测场相对于

高温多年冻土区及低海拔区其相变耗热少 , 用于土

壤升温的热量相对较多, 从而导致了相关区域 CT 的 

 

 

图 3  多年冻土上限温度变化 
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升温率较大. 不同下垫面类型观测场的 CT 资料分析

发现 , 高寒草甸类观测场活动层 CT 值变幅为

425.5 ℃ d, 变率可达 44.38 ℃ d/a, 对于高寒草原

类观测场, 活动层 CT 值变幅为 359.5 ℃ d, 变率可

达 29.90 ℃ d/a. 高寒草甸类观测场 CT 变率大于高

寒草原类观测场 , 其原因是由于下垫面土壤质地及

土壤水分含量的差异所致 , 高寒草甸类相对于高寒

草原类观测场土壤粒度相对较细, 持水性能较好, 反

照率较小 , 相应的特征使得高寒草甸观测场能获取

较多的太阳能用于加热活动层土壤, 从而 CT 值的变

率较大 . 而高寒草原观测场由于土壤较干反照率较

大的缘故使地表得到的净辐射相对较小 , 相应用于

加热下层土壤的热量就少 , 最终导致高寒草原观测

场CT值的变率较小. 总体上随着 CT值的增大, 活动

层厚度与 TTOP 呈现出增大趋势, 平均状况下 CT 值

增大 100.0 ℃ d, ALT 将增厚 10 cm, TTOP 将增大

0.14℃. 不同观测场的 ALT 可用如下关系式估算:  

 ALT 0.1157CT 243.8  ,  (3) 

上式中活动层厚度与 CT 的线性相关系数 0.60 

(P<0.01), 外推检验结果表明(2010 年的数据 , 未参

加模型构建 ), 方程(3)计算结果的绝对误差 20 cm, 

相对误差为 10%, 但该方程不适用于多年冻土区南

界 CN04 观测场及 QT04 较高海拔观测场活动层厚度

的估算.  

2.4  土壤热通量的变化 

土壤热通量代表着土壤分配的地面净辐射能量

份额的大小, 是表征土壤热力状况的一个重要指标 . 

研究区域 5 个观测场 5 cm 土壤热通量(Gs5)总体上呈

现出增大趋势(图 4). 就平均状况而言, Gs5 最大值出

现于 2010 年, 次大值出现于 2006 年. 研究区域 5 个

观测场 Gs5 年平均值 2.6 W m
2

, 在 0.5~3.7 W m
2范

围内波动, 平均变率达 0.1 W m
2

/a. 年平均土壤热通

量均大于 0.0 W m
2

, 表明在一年之中有盈余的热量

从地表向下层土壤输送, 下层土壤吸收热量, 伴随着

吸热过程的持续 , 多年冻土则表现为活动层厚度增

大, TTOP 升高. 数据分析显示 , 平均状况下土壤热

通量增大 1.0 W m
2 情景下活动层厚度增大 24 cm, 

TTOP 升高 0.3℃, 土壤热通量与活动层厚度及 TTOP

之间的相关系数分别达到了 0.93 和 0.84.  

土壤热通量的变化是土壤温度变化的重要原因 , 

土壤温度随土壤热通量值的增大而增大 , 其表象就 

 

图 4  活动层 5 cm土壤热通量变化 

是土壤积温的增大 , 二者的相关系数达到了
0.89(P<0.01).  

2.5  冻融时间的变化 

研究区域内活动层观测场开始冻结及开始融化

日期也发生了明显的变化 . 几个观测场活动层开始

融化日期有不同程度的提前 , 而开始冻结日期则有

不同程度的推后, 融化日数不同程度增加. 不同观测

场自有观测记录至 2006/2007年活动层开始融化日期

平均提前了 16天, 而开始冻结日期平均推后了 14天, 

此间活动层融化日数平均增加了 30 天. 2008 年与

2006/2007 相比, 开始融化日期推后了 9 天, 开始冻

结日期平均提前了 6 天左右. 2008 年高原地区气温偏

低是造成该年融化开始日期推后 , 冻结开始日期提

前的主要原因 . 总体上从多年冻土北界的西大滩至

多年冻土南界的两道河 , 活动层融化日数均有不同

程度的增加, 冻结日数均有不同程度的减少, 冻结日

数每年减少了 0.5~2.4 d. 多年冻土南北边界处冻结

日数变化率为0.81 d/a, 从可可西里到唐古拉一线 , 

冻结日数变化率在1.3~2.39 d/a 范围内变动, 平均

变化率为1.78 d/a. 高原腹地多年冻土区减小的冻结

日数较南北两边界处的大 . 研究区活动层融化日数

平均达 184 d, 变率达 1.18 d/a. 研究区内五道梁气象

站长序列观测结果表明, 1981~2010 年气温在 4 个季

节中均呈现较明显的升高趋势 , 其中以冬季升温率

最大(0.81 ℃/a), 春季次之(0.59 ℃/a), 夏秋季升温

率相当(0.47 ℃/a). 其结果是在一个冻融循环周期内 , 

有相对较多的热量用于活动层土体加热 , 活动层土

体温度相对较高 , 致使在春季活动层开始融化日期

较以往提前, 而到秋季开始冻结的日期推后, 融化持

续的时间增长. 近 30 年来, 五道梁地区融化日数每
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10 年增大了 7.4 d.  

3  结论 

研究区域平均活动层厚度近 30 年来以 1.33 cm/a

的速率增加. 近年来低温多年冻土活动层厚度变率达

3.1 cm/a, 高温多年冻土达 2.4 cm/a; 海拔高度大于

4700 m 的地区活动层厚度变率达 3.1 cm/a, 海拔高度

小于 4700 m 的地区达 1.6 cm/a; 高寒草甸地区活动层

厚度变率为 2.7 cm/a, 高寒草原地区为 1.8 cm/a; 土壤

细粒组成与活动层厚度间存在显著的负相关关系.  

研究区域 TTOP 总体呈现出升高趋势, 平均变率

为 0.031
 ℃/a.

 低温多年冻土区 TTOP变率为 0.032
 ℃/a, 

高温多年冻土区为 0.020 ℃/a; 海拔高度大于 4700 m

地区 TTOP 的平均变率为 0.034 ℃/a, 海拔高度小于

4700 m 地区为 0.029 ℃/a; 高寒草甸地区 TTOP 变率

为 0.041 ℃/a, 高寒草原地区为 0.009 ℃/a. TTOP 随

着土壤细粒组分含量的增大而减小. GT50 与 TTOP 表

现出相似的变化趋势和区域差异特征.  

研究区域 CT总体上呈现出增大的趋势. 低温多年

冻土区 CT 变率达 77.46 ℃ d/a, 而高温多年冻土区变

率达 33.45 ℃ d/a; 海拔高度大于 4700 m的地区 CT变

率达 43.23 ℃ d/a, 海拔高度小于 4700 m 的地区达

37.63 ℃ d/a; 高寒草甸地区 CT 变率达 44.38 ℃ d/a, 

高寒草原地区达 29.90 ℃ d/a. 随着 CT 值的增大, 活

动层厚度与TTOP呈现出增大趋势, 平均状况下 CT值

增大 100.0
 ℃ d, 活动层厚度将增厚 10 cm, TTOP 将

增大 0.14℃.  

研究区域土壤热通量也呈现出增大趋势 . 土壤

热通量每增大 1.0 W m
2

, 活动层厚度增大 24 cm, 

TTOP 升高 0.3℃, 土壤热通量与活动层厚度及 TTOP

之间相关关系显著 . 研究区域内活动层开始融化日

期提前, 开始冻结日期推后, 融化日数增加. 总体上

从多年冻土北界的西大滩至多年冻土南界的两道河, 

活动层融化日数增加了 0.5~2.4 d.  

致谢 论文在修改的过程中得到中国科学院寒区旱区环境与工程研究所李述训研究员的悉心指导 , 作者表示衷心   

感谢！ 
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