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摘要    东北多年冻土(除非指明是季节冻土, 以下将多年冻土简称冻土)是中国第二大冻土

分布区, 主要发育“兴安-贝加尔型”冻土. 由于处在欧亚大陆冻土区南缘, 冻土的热稳定性差, 

寒区生态的敏感性强. 在气候变暖条件下, 冻土已经和正在发生着“三向”退化. 为预测冻土

南界和地温变化, 根据 47 个气象站资料并在 SHAW 模型对植被影响地表温度修正的基础上, 

建立了冻土地表温度分布的等效纬度模型. 结合非稳态热传导模型的有限元数值计算, 以多

模型结合的方法, 进一步计算和分析了目前、50 年和 100 年后冻土地温分区变化. 结果表明， 

在目前地表温度为 1.5℃范围, 仍可残留冻土. 以 0.048℃ a1气温递增速率, 在目前地表温度

为0.5℃和0.5℃的区域, 50年和100年后各自仍有可能存在冻土; 冻土面积将由现在的2.57× 

105 km2各自减至 1.84×105和 1.29×105 km2, 分别减少 28.4%和 49.8%, 且东部退化幅度大于西

部. 同时, 区域地温升高, 冻土厚度减薄; 稳定型(年平均地温 Tcp≤1.0℃)冻土面积逐渐减小, 

将由现在的 1.07×105 km2分别减少至 8.8×104 km2(50 年后)和 5.6×104 km2(100 年后). 相应地, 

不稳定型(Tcp>1.0℃)多年冻土和季节冻土的面积增加, 冻土南界将显著北移. 冻土环境的变

化, 将给东北寒区工程设施和生态环境带来重要影响. 减少或避免人为地改变冻土赋存条件, 

是保护冻土环境较可行的途径.  
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冻土是岩石圈与大气圈能量交换的结果, 是冰

冻圈的重要组成部分. 由于冻土环境的脆弱性, 它对

气候和环境变化十分敏感, 并可放大这些变化和灵

敏地指示这些变化 . 东北冻土区是中国境内主要  

的高纬度冻土分布区, 主要发育“兴安-贝加尔型”冻

土[1]. 由于位于欧亚大陆冻土区的南缘地带, 冻土赋

存条件脆弱, 所以易受气候和外界环境变化的影响. 

冻土退化主要表现为冻土分布的南界北缩、厚度减薄
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和地温升高. 其中, 南界变化是最明显和直接的反映. 

许多研究已揭示, 东北高纬度冻土南界有多次伸缩变

化. 在末次冰期冰盛期时(LGM: 32~16 ka BP), 南界

基本上沿 38°~40°N (东段)和 37°~39°N(西段)延伸[2~6], 

以后随气候变暖而北缩. 受 20世纪以来气候变暖和人

为活动的影响[7], 东北地区的冻土退缩强烈[8~12].  

东北冻土的研究, 可概括为三个主要阶段:  

(1) 20世纪50年代由于经济建设的推动, 在地质

普查、水文和工程地质调查, 以及生产建设中积累的

大量实际资料基础上, 冻土得到了较为系统的研究, 

初步确定了大小兴安岭的冻土南界[13,14]. 20 世纪 70

年代初, 由诸多相关单位组成了东北大、小兴安岭冻

土科学研究协作组, 两次对冻土进行实地考察, 重新

确定冻土南界及其连续性分区[15], 冻土类型及特征

研究取得较大进展, 并编制出 1:200 万冻土分布图. 

冻土的地带性划分反映纬度对冻土分布的控制作用, 

也体现出了地貌、植被和土壤水分等的干扰 . 

1979~1980 年又由多个相关研究单位组织, 两次考察

大兴安岭北部等地, 进一步明确了冻土南界. 结果认

为南界以 年平均气温 0℃等值线为轴线, 在±1℃间

作南北摆 动[16,17].  

(2) 20世纪90年代, 冻土研究主要因生产活动和

火灾而展开, 如森林大火对冻土的影响、公路沿线冻

害和砂金成矿等, 但对冻土退化的环境效应和适应

对策及寒区环境变化关系等方面的研究较少[18,19].  

(3) 2004 年以来, 在中国科学院寒区旱区环境与

工程研究所三期创新项目带动下, 以及中俄原油管

道工程、漠河机场建设重大需求推动下, 冻土和寒区

环境研究趋于活跃, 对冻土研究有了更深认识, 其研

究范围和重点强调“工程建设-冻土环境-气候变化”间

的相互作用[20,21].  

东北是中国最重要的工农林牧业基地之一, 也

有许多已建和拟建的重大工程. 它们不同程度穿越

或位于冻土区; 冻土环境变化必然会对这些生产的

安全运行带来威胁或不利影响[20,22,23]. 大兴安岭也是

中国主要森林和湿地分布中心, 是许多珍稀、濒危动

植物的栖息地和保护区, 其生境对冻土环境变化异

常敏感[24~26]. 冻土退化对寒区生态环境变化有着深

刻影响. 因此, 对该区冻土环境的研究, 尤其是在气

候变化背景下, 对冻土南界、地温及厚度等的变化预

测, 在工程建设和环境变化的适应对策制定上, 都具

有重要意义. 

1  材料与方法 

1.1  研究区概况 

东北地区冻土主要分布于大、小兴安岭北部

47N 以北的地区; 在南部的中山和局部山地上部, 

如长白山、黄岗梁和阿尔山, 也发育山地冻土[6]. 为

了全面反映东北冻土的分布与变化状况, 研究区基

本包括了东北全境(图 1). 区内地貌变化多样, 如松

嫩平原北部、大小兴安岭山地及丘陵、呼伦贝尔沙地

和黑龙江、松花江、嫩江等干流水系, 海拔约变化于

100~2000 m. 大、小兴安岭沿北东、北西方向纵贯该

区西部和东北部, 嫩江河谷插入其中; 东南部有长白

山等山地. 地势总体上东西高, 中间略低. 大兴安岭

北段自西南向北部略呈“S”形态延伸约 230 km, 并在

伊勒呼里山与小兴安岭相连, 成为黑龙江干流和嫩

江水系的分水岭; 中段(阿尔山、伊尔施山向北至淖尔

河源)海拔由 1000~1400 m, 往北逐渐下降到 500~600 

m (满归至古莲段). 南段从阿尔山向西南一直延伸到

内蒙古自治区克什克腾旗境内的黄岗梁山地, 为大

兴安岭的最高峰(海拔 2039 m). 大兴安岭山地为不对

称山地, 西缓东陡; 东坡河谷深切, 大量物质被带至

嫩江平原. 小兴安岭山地和缓, 河谷多呈树枝状, 与

大兴安岭地貌明显有别, 海拔一般 500~600 m, 个别

山峰达 800 m.  

研究区在气候上属于寒温带和中温带北部. 受

内陆及海上高低压与季风交替影响, 总体表现为冬

季漫长而干寒、夏季短促而湿热, 年平均气温低而年

较差大, 呈大陆性季风气候. 由冻土南界(大约 47°N)

往北 , 年平均气温由1.0~1.0℃降低到5.0~3.0℃ , 

气温年较差由 40℃递增到 50℃左右; 年降水量由

500~700 mm 减少到 200~300 mm 甚至以下. 由于受西

伯利亚-蒙古高压控制, 该区冬季广泛分布着逆温层, 

其厚度及强度向南减薄变弱[27]. 进入大小兴安岭, 逆温

层厚度为 500~1000 m; 逆温梯度在漠河为 10℃ km1, 

嫩江为 8℃ km1, 海拉尔为 5℃ km1. 逆温层的存在, 

可以对“兴安-贝加尔型”冻土发育过程及区域分布有

重要影响. 东北地区是中国主要的森林分布区. 在冻

土区, 湿地、草地和森林生态环境与冻土相互依存、

相互制约和影响, 共同组成了北方森林-草原景观.  

1.2  多模型结合的研究方法 

目前, 国内外有关冻土环境变化的预测模型大 
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图 1  研究区地形及 1975~2000 年间的多年平均气温分布 

 
致可分为三类: 一是物理过程分析方法, 一般以热传

导理论为基础, 建立物理过程模型; 由于其物理意义

明确, 在冻土与工程相互作用研究中得到了广泛应

用. 二是物理过程分析和经验相结合, 建立半物理、

半经验模型, 来进行冻土变化预测[28,29]. 三是实验分

析方法, 它以野外观测资料为基础, 建立统计或经验

模型来进行预测[30]. 随着遥感和 GIS 等新技术的快

速发展和广泛应用, 冻土预测模型已越来越多地和

“3S”技术结合起来. 本文在 GIS 平台支持下, 利用东

北较丰富的气象资料, 建立了研究区等效纬度地表

温度分布模型 (“面 ”上模型 ). 结合大气环流模型

(GCM)预测的气候变化幅度和观测的过去 50 年气候

变化趋势, 给定了模型的边界条件. 利用非稳态热传

导模型, 在概化的“点”上进行有限元计算, 获得不同

边界条件下冻土的可能变化. “面”上模型反映了全局

和局部因子对地表温度的影响, 而“点”上模型的岩

土参数则更多地反映了地层岩性的影响. 采用统计

模型和物理模型相结合的方法, 较准确地实现了预

测结果的可视化制图和空间计算.  

1.3  地表温度分布模型 

与青藏高原不同, 东北地区的地表温度不仅与

其所处地理位置接受的太阳辐射量有关, 同时还深

受积雪、植被和水分等的影响. 本文采用东北冻土区

的 47 个气象站资料, 并考虑上述主要因子的影响, 

建立地表温度(0 cm)分布模型.  

(1) 积雪对地表温度的影响分析. 东北冻土区的

降雪量和积雪厚度大、积雪期长, 因而它对地表温度

和地温的影响十分显著. 在积雪层内, 温度波因阻尼

作用振幅锐减, 位相有一定滞后. 积雪层通过改变地
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表反照率和紊流通量 , 调节了地-气能量交换过程 . 

模拟和观测表明, 较厚积雪对地表起保温作用, 阻滞

地温在冬季的迅速和显著降温过程 [31,32]; 初冬季节

的不稳定薄层积雪和消融过程, 以及春末夏初的积

雪消融过程中, 所涉及的巨大相变潜热又会对土壤

产生显著的降温作用, 并对地温变化起到显著的阻

滞作用. 总的效果应是两种作用的综合. 积雪对地表

温度的影响因雪深和持续时间的不同而有很大差异. 

所以, 对积雪采用 Anisimov & Nelson 雪水当量方法

进行加权“等效”处理[8](式(1)). 此式概念化地反映了

积雪的深度、持续时间、密度和纬度对积雪消融的影

响.  

 2

1

sin [( / )( 1)] /
k

i r
i

Zs P k i k 


 
   

 
 , (1) 

式中: Pi 为月降雪量(cm)(i = 1, 2, …, k); r 为相对雪

密度(假定为常数); 为纬度(N); k 为总的积雪时间

(月). Zs为当量雪深(cm).  

雪深 Raster 数据采用中国西部环境与生态科学

数据中心 1978~2005年数据集. 它是利用被动微波遥

感 SMMR(1978~1987)和 SSM/I(1987~2005)亮度温度

资料反演得到的, 地面分辨率 25 km. 对此雪深信息

进行处理, 得到研究区月平均雪深、月最大雪深、年

最大雪深和年积雪持续时间等. 分析表明, 东北北部

的积雪出现时间一般为 10 月中下旬, 出现在伊勒呼

里山以北的塔河县一带; 积雪消融时间为次年 4 月份, 

主要积雪区在年均气温 0℃等值线以北(大致在 47N
稍北); 最大积雪出现在 2 月份, 主要分布在 49°~ 

51°N 的范围, 在西部出现在牙克石-阿尔山一线; 东

部主要出现在大杨树以南、诺敏河以东、北安及阿旺

河以北的范围内, 多年平均最大雪深为 21~25 cm. 

用 ArcGIS 读取月平均雪深作为单独的层数据进行函

数运算, 可得根据(1)式计算的年积雪深度当量. “等

效”处理后的最大积雪深度基本和多年平均雪深同形

状分布; 当量最大雪深为 45~50 cm. 提取各气象站

点的积雪数据, 进行统计分析.  

(2) 地表温度影响因素的主因子分析. 冻土的形

成与分布虽然与气温及其年较差存在很大关系, 与

积雪、降水(雪)也有一定关系, 但它们之间并非互相

独立; 都与经纬度和海拔存在较好的相关性, 自南而

北或从东南向西北规律性变化[20]. 故需对模型因子

进行主因子分析, 将各可能的影响因子输入, 新因子

是原各因子的线性组合(见表 1). 取前 3个主因子, 则

总方差贡献率已达 93.2%, 即前 3 个因子已基本表达

了模型. 而这 3 个因子却难以直接测量得到, 故用与

其有最大相关性而又可能直接得到的纬度、经度和海

拔来表达, 得到东北地区冻土地表温度统计模型.  

(3) 模型优化. 首先考虑坡度和坡向对吸收太阳

辐射的影响, 进而评价其对冻土温度的影响. 本文引

进等效纬度模型, 采用下式将这些影响和所处的实

际纬度转化为等效纬度.  

 1sin (sin cos cos cos sin )        , (2) 

式中: ′为等效纬度; 为坡度; 为实际纬度; 为坡向.  

和实测值相比, 模型模拟的较大误差点出现在

高程较高的站点. 从二者的离差变化趋势分析, 250 m

高程以后离差逐步扩大. 为了更准确地实现模拟和

避免因DEM出现 0 值或负值而使模型在局部格网上

失效, 采取分段表达(式(3))优化模型. 拟合优度检验

表明, 经过优化, 模型回归出了总方差量的 96.5%, 

高于未分段时的 91.2%(图 2). 因此, 优化后的模拟值

更准确地反映了实际温度.  

77.113 0.252 0.843 0.002 ,  250 m,

89.998 0.258 1.093 0.006 ,  250 m,
s

s

T

T

  
  

    


    

高程

高程

(3) 
式中: Ts为地表温度(℃), 为经度(E); 为等效纬度

(N); 为海拔高程(m).  

利用美国地质调查局 (U.S. Geological Survey) 

(http://www.usgs.gov)的DEM, 分辨率1 km×1 km, 利

用 Arcgis 经坐标变换后生成坡度和坡向 Raster 文件, 

提取气象站点的坡度、坡向数据, 在 GIS 中采用 C++

编程实现等效地表温度模型.  

表 1  地表温度的主要影响因子载荷矩阵 

影响因子 经度 纬度 海拔 年平均气温 年气温较差 加权积雪深度 降水 方差贡献率(%) 

因子分析后 

的主因子 

1  0.488 0.955 0.174 0.910 0.928 0.743 0.545 52.4 

2 0.357 0.108 0.911 0.047 0.056 0.088 0.402 29.1 

3 0.743 0.129 0.142 0.401 0.301 0.131 0.251 11.7 
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图 2  47 个站点的模拟和实测地表温度比较 

(4) 植被影响下模型的修正. 东北是中国森林、

湿地和草原的主要分布区之一. 兴安落叶松和樟子

松等森林、灌丛及塔头沼泽、针茅草等对地表温度有

很大影响. 太阳辐射在土壤、植被和大气间分配与传

递, 使三者构成了互相联系的统一体. 许多陆面过程

模型将三者作为整体, 分析它们之间的水分和热量

交换(Soil-Vegetation-Atmosphere-Transfer, 简称SPAC, 

或 Soil-Plant-Atmosphere Continuum, 简称 SVAT   

模型类). 植被对地表温度的影响是一个复杂过程 , 

表现在乔木、灌丛及残积物对辐射、风速、积雪等的

综合影响. 作者 2007 年 7 月随中国科学院寒区旱区

环境与工程研究所冻土工程国家重点实验室“大兴 

安岭冻土与环境”科学考察组, 在漠河县北极村公路

东侧做了森林防火带内(即森林采伐迹地, 森林、高 

灌丛全部砍完)与周围天然森林内浅层地温对比测 

量 , 发现采伐迹地的地面温度比天然森林高 3.5~ 

6.2℃[26].  

由于植被对热量传输影响的复杂性, 故采用模型

模拟的方法估计植被对土壤表层温度的影响. 模型选

用同步计算水分、热量平衡的 SHAW (Simultaneous 

Heat and Water)模型 (http://www.nwrc.ars.usda.gov/ 

Models/SHAW.html), 它是在模拟土壤冻结、融化过

程中发展起来的, 其物理系统包含一个从植物冠层、

雪、凋落物和土壤表层到土壤中特定深度的一维垂直

廓线, 以上各层中的能量和水分通量平衡方程写为

隐式有限差分并采用 Newton-Raphson 方法求解.  

以通榆站的数据完成模型校准后(http://www.eol. 

ucar.edu/projects/ceop/dm/)(2004年第181~195天, 每2

小时). 在不同纬度和不同植被类型区, 分别选取有

代表性的 3 个站点——通榆、孙吴和图里河. 3 站的

代表性特征如表 2 所示, 都有相应的气象站温度可供

与模拟结果比较. 其中, 通榆站是国际能量和水分循

环观测计划(CEOP, Coordinated Enhanced Observing 

Period Data Management)基准观测站, 有较好的人类

活动、地-气交换、陆地生态系统、大气成分和大气

边界层过程的观测资料.  

模拟结果表明, 东北地区植被(尤其是树木等高

秆植被)对地表温度的影响在冷、暖季是有差异的. 暖 

表 2  模拟站点特征及结果比较 

模拟站点 地理位置 植被类型 年平均气温(℃) 冻土类型 
模拟 0 cm 地温 

与地表温度的差值(℃) 

通榆 
44.4°N, 122.9E  
184.0 m a.s.l. 

辽河平原退化草地或农业种植的作物, 草

深 5~10 cm  
5.1 季节冻土 1.3 

孙吴 
49.4N, 127.4E  
235.1 m a.s.l. 

小兴安岭北部针阔叶混交林, 主要为兴安

落叶松和兴安白桦  
1.0 岛状冻土 1.4 

图里河 
50.5N, 121.7E,  
733.4 m a.s.l. 

大兴安岭北部针叶林, 林木为兴安落叶松

和樟子松, 林下有灌木及苔草  
4.0 大片连续冻土 0.8 
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季主要是降温作用, 而在冷季表现为保温作用. 植被

对年平均地表温度的影响, 总体表现为降温作用, 幅

度 0.8~1.3℃, 因此可认为植被引起的温度位移地表 

0 cm 为 1.0℃. 由此, 可将地表温度进一步进行修正, 

得到修正后的东北地区地表温度分布(图 3).  

1.4  非稳态热传导模型 

(1) 区域气候变化模式. 以上的等效地表温度分

布模型描述了东北地区冻土的初始上边界条件, 而

其变化与区域性气候变化相一致, 就东北地区而言, 

根据 47个气象站的资料统计结果地-气温间的温度位

移约为 1.67℃[11]. 区域性气候变化采用 IPCC 数据中

心预测结果, 选取 A2, A1B 和 B1 三种可能情景(http:// 

www.mad.zmaw.de/IPCC_DDC), 并结合台站已有观

测资料的变化趋势综合确定(表 3).  

(2) 非稳态热传导模型 . 当仅考虑介质的热传

导、冰水相变而忽略热对流及其他作用[33], 并认为未

冻水含量仅是温度的函数时, 冻土中温度场沿深度

的分布可用如下伴有相变问题的一维热传导数学模

型来描述:  
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t x x
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图 3  东北地区多年平均地表温度分布 

图中黑点为气象站点 

其中:  
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 (6) 

式中: 为土的天然容重(kg m3); C 为考虑冻土相变

的等效比热(J kg1 K1), Cu 和 Cf 分别为融、冻土的比

热; 为土的视导热系数(J m1 h1 ℃1), u 和f 分别

为融、冻土的导热系数(J m1 h1 ℃1); L 为水的相

变潜热(J kg1), W 和 Wi 分别为冻土的总含水量及含

冰量(%); Tp 和 Tb 分别为冻土剧烈相变区的上、下界

温度(℃); T 为温度变量(℃), t 为时间变量(h), x 为沿

深度方向的空间变量(m).  

东北冻土区下边界地中热流的温度梯度约

0.04℃ m1[6,34]. 实测资料表明, 此温度梯度处于地

面以下 30~40 m, 故计算中偏安全取模型的计算深度

为 60 m, 以 0.04℃ m1温度梯度为下边界条件. 假设

计算深度内各土层为均质、各向同性. 土层按岩性分

为 3 层: 0~2.5 m 为亚砂土, 2.5~10 m 为粉质黏土, 

10~60 m 为全风化花岗岩. 由 2006~2007 年东北冻土

勘察资料, 并参考相关文献和经验[35], 综合给定土壤

的物理和热学参数. 上边界地表温度考虑气候变化

趋势和年内变化:  

 
2π π

sin
8760 2s

t
T T t A       

 
, (7) 

式中: TS 为目前年平均地表温度(℃); 为未来 100 年

内由大气升温引起的年平均地表温度的增温率   

(℃ a1), =0.048℃ a1; t 为计算时间(h), A 为地表温

度的物理振幅, 由实测资料, A=18.5℃, /2 为计算的

初始相位(对应一年中地表温度最高的时刻).  

2  结果与分析 

2.1  计算结果 

为了减少计算量并有足够的精度, 取 0.5℃为  
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表 3  预测和实测的研究区气候变化 

情景分类 A2 A1B B1 实测资料 综合后采用值 

计算模式 HADCM3 FGOALS-g1.0 CM1 1950~2000  

线性倾向率(℃ a1) 0.057 0.027 0.026 0.03~0.05 0.048 

 
计算间隔. 首先在地表温度正弦振荡和不计大气升

温的情况下, 得到稳定的土壤温度沿深度分布的初

始状态, 然后由以上各边界条件和参数计算结果如

表 4.  

2.2  冻土范围的变化 

根据表所列计算结果年平均地表温度为 1.5℃的

地带目前仍有可能存在冻土(厚度为 1.5 m); 而当未

来气候以文中所假设的模式变化时, 50 年后, 现在年

平均地表温度为 0.5℃的地区仍可能存在冻土(厚度

为 6.5 m); 100 年后, 现在年平均地表温度低于0.5℃

的地区仍将残留大量的冻土(厚度大于 19 m). 因此, 

可将此年平均地表温度值作为大致判定目前、50 年

后及 100 年后冻土存在的界限. 将上述地表温度模型

通过数据转化得到地表温度等值线分布(图 4), 利用

ArcGIS 的空间运算功能, 得出 50 和 100 年后, 冻土

面积将由现在的 2.57×105 km2 减至 1.84×105 和

1.29×105 km2, 分别比目前减少 28.4%和 49.8%. 冻土

退化的趋势以纬向为主, 东部退化程度更剧烈、更快.  

以年平均地表温度 1.5℃等值线大致与目前的冻

土南界相对应, 考虑地-气温度间的差值, 该界线的

气温值应在0.17℃左右, 这与东北冻土南界与年平

均气温±1.0℃等值线大致相当的结论吻合, 初步说明

预测结果是可信的. 预测结果可进一步得到工程勘

察的验证: 黑(河)-北(安)公路(2000 年)勘察资料表明, 

从黑河(127.53°E, 50.22°N)至孙吴(127.53°E, 50.22°N) 

(K42~K190)有 17 段存在冻土. 在有较厚草炭、泥炭

覆被层的低洼谷地和一些塔头沼泽分布着零星的岛

状冻土, 冻土年平均地温0.1~0℃, 厚度 5~7 m[36].  

2.3  冻土温度的变化 

冻土的年平均地温(即深度 15 m 处的地温)整体

升高, 稳定型冻土(年平均地温 Tcp≤1.0℃)面积减小, 

而不稳定型冻土面积增加. 50 年和 100 年后, 稳定型

冻土面积由目前的 1.07×105 km2 分别减少至 8.8×104 

和 5.6×104 km2, 减少幅度分别为 17.8%和 47.7%.  

2.4  冻土厚度的变化 

冻土厚度整体减薄, 尤以极不稳定型的高温冻

土(Tcp ≥ 0.5℃)更为明显, 冻土厚度减薄的幅度大于

冻土上限加深速度 , 这说明 , 高温冻土正发生“三

向”(上、下和侧引式)退化[37], 而低温冻土厚度减薄幅

度较小, 数值上与上限变化接近, 所以主要由冻土上

限变化所引起.  

冻土退化东强西弱的特征反映了海拔对冻土存

留的影响. 西部大兴安岭中段海拔较高, 退化幅度较 

表 4  预测的不同年平均地表温度条件下冻土环境变化 

地表温度(℃) 

初始 1.50 1.00 0.50 0.00 0.50 1.00 1.50 2.00 

50 年 3.90 3.40 2.90 2.40 1.90 1.40 0.90 0.40 

100 年 6.30 5.80 5.30 4.80 4.30 3.80 3.30 2.80 

15 m 地温(℃) 

初始 0.53 0.30 0.06 0.33 0.58 1.04 1.45 1.81 

50 年 1.44 1.03 0.04 0.30 0.51 0.80 1.09 1.39 

100 年 3.26 2.79 2.15 1.16 0.38 0.58 0.72 0.90 

冻土上限 a)(m) 

初始 3.70 3.40 3.00 2.90 2.80 2.65 2.60 2.40 

50 年 (3.20) (3.30) 6.40 4.40 3.40 3.20 3.25 2.85 

100 年 (2.30) (2.30) (2.75) (2.70) 8.90 5.90 7.50 4.70 

冻土厚度(m) 

初始 1.50 4.50 13.00 19.00 25.00 37.20 47.20 60.20 

50 年 0.00 0.00 6.50 17.50 24.50 36.80 46.80 59.80 

100 年 0.00 0.00 0.00 0.00 19.00 32.50 44.00 58.20 

a) 括号内数据为季节冻土的最大季节冻结深度, 其余为冻土的最大季节融化深度  
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图 4  东北地区冻土南界变化预测(Lambert 投影) 
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小; 相反, 东部小兴安岭海拔相对较低, 在降水量相

差不大时, 海拔影响更加明显. 

3  讨论与结论 

东北冻土和森林、沼泽、草地等共同构成了相互

作用的生态系统. 冻土退化无疑会引起其他与冻土

依存的北方生态系统稳定性的显著变化. 

3.1  冻土退化可能引起的环境及工程问题 

(1) 温室气体排放量增加. 温室气体 N2O 年总排

放量的 70%左右发生在土壤融化过程[38]. 冻结过程

中, 大量的N2O和CH4在冻层下产生[39]; 随着冻结深

度的增加, N2O 和 CH4 的富集层逐渐下移, 冻层下不

同土壤深度的最高浓度值逐渐升高. 在土壤融化期

内, 由于土壤母质层中有机质含量较低, N2O 和 CH4

最大浓度值保持稳定. 当土壤冻层完全融通后, 由于

气体上移释放, 原冻层下 N2O 和 CH4 浓度迅速下降, 

温室气体达到排放峰值. 因此, 东北冻土融化将导致

冻层下累积的 N2O 和 CH4 集中释放, 对区域气候变

化可能起到负反馈作用.  

(2) 湿地生态系统萎缩 . 中国自然湿地提供了

54.9%的生态服务功能[40]. 东北地区是中国湿地资源

主要分布区之一, 湿地类型以淡水沼泽和湖泊为主, 

占全国湿地总面积的 17.5%; 其中, 大、小兴安岭又

是东北地区湿地的主要分布区之一, 湿地分布分别

占各自林地面积的 95.5%和 92.7%[41,42]. 湿地主要分

布在河谷、缓坡坡地和分水岭附近的平坦沟谷. 由于

冻土与沼泽湿地共生[43], 冻土退化将引起湿地生态

系统稳定性降低, 甚至湿地干缩. 事实上, 东北地区

湿地与冻土退化已经得到观测证实[10,25,40]. 继 1976~ 

1986 年之后, 2000~2005 年间东北自然湿地又经历了

一次大规模萎缩[44]. 2007 年考察时发现, 冻土南界附

近很多沼泽湿地目前已经变为农田; 原来以针叶林

为主导的冷湿生态环境已变为农林交错区. 例如, 本

区最北部的漠河县北极村(年平均气温5.0℃), 气象

站周围的沼泽湿地基本开垦为农田. 垦殖加速了土

壤侵蚀, 导致土壤肥力损失加剧[45,46].  

东北地区降水量并不丰沛且从南向北和西北方

向递减. 从大兴安岭中段向北, 降水量不足 500 mm; 

至西北部呼伦贝尔沙地下降至 400 mm 左右. 湿地生

态系统退化会引起干旱和荒漠化的加剧, 甚至形成

草地沙化、沙漠化. 近年来, 东北地区旱灾和沙尘暴

频频发生, 显示寒区生态环境已经发生了显著变化.  

(3) 针叶林森林生态系统退化 . 东北地区冻土

(南)下界稍低于气候林线, 二者比较接近; 高差 200~ 

900 m. 冻土退化将引起原始兴安落叶松、樟子松等

大兴安岭主要建群树种林线抬升(或北移); 明亮针叶

林带将逐渐向落叶针阔混交林演替[47]. 例如, 20 世纪

60 年代以来, 在大杨树镇附近, 随着岛状冻土消失, 

针叶林已退化为低矮的杨树、桦树次生林. 由于优势

树种演替改变了叶面积指数, 也改变了地面太阳辐

射, 从而将进一步引起土壤水分场和温度场的变化.  

(4) 引起滑坡、热融湖和融冻泥流等地质灾害. 

冻土升温或退化, 形成融区或季节冻土, 其强度大为

降低, 孔隙水压力增加和自重作用引起道路边坡失

稳, 路面沉陷, 山地斜坡上形成融冻泥流或山体滑坡, 

在地势平坦处容易形成热融湖塘、醉林等现象. 失去

植被层保护的冻土, 则进一步加大融深, 加速退化.  

(5) 引起已建工程的破坏. 东北北部许多已建工

程位于多年冻土区, 冻土融化过程中其抗剪强度和

压缩模量急剧减小[48], 引起建筑物基础的不均匀沉

降, 使得建筑物内部产生附加应力, 给已建工程的安

全运行带来威胁.  

3.2  其他因素对“兴安-贝加尔型”冻土的影响 

在东西伯利亚的外贝加尔、远东和外兴安岭(斯

塔诺夫山脉), 以及中国的大、小兴安岭地区, 冬季广

泛分布着逆温层, 其影响范围达数千公里, 逆温层的

存在对于形成和保持“兴安-贝加尔型”冻土有着重要

影响[1,6,25]. 由于气候变暖和季风加强, 蒙古和西伯利

亚高压可能产生弱化, 从而影响该区内的逆温层特

征, 可能导致“兴安-贝加尔型”冻土的退化. 这些影

响需要进一步的研究, 才能正确模拟和评价.  

3.3  主要结论 

未来 50 和 100 年, 东北冻土在气候变暖的驱动

下逐渐退化, 主要表现在:  

(1) 南界不断北移, 冻土面积相应萎缩. 冻土面

积将分别由现在的 2.57×105 km2 减至 1.84×105 和

1.29×105 km2, 分别比目前减少 28.4%和 49.8%.  

(2) 冻土温度整体升高, 稳定型冻土面积也逐渐

减小, 而不稳定型冻土和季节冻土面积增加. 稳定型

冻土面积由目前的 1.07×105 km2 分别减少至 8.8×104 
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和 5.6×104 km2, 减少幅度达 17.8%和 47.7%.  

(3) 冻土厚度整体减薄, 以“三向”退化的极不稳

定型高温冻土(Tcp≥0.5℃)更为明显, 而低温冻土厚

度减薄幅度较小, 主要由冻土上限变化所引起.  

(4) 东北地区冻土退化, 同时可能引发生态环境

的不利变化, 如湿地干缩、土地(如呼伦贝尔和松嫩沙

地)沙(漠)化进一步扩展和加速; 针叶林带减少并向

针阔混交林和阔叶林演替; 引起与冻土相互作用而

保持平衡的区域或局地气候和水文(地质)环境变化; 

改变冻土的力学特性, 给工程建筑物的安全可靠性

和长期稳定性带来影响. 所以, 在应对策略上应尽量

减少人为活动的干扰, 特别是尽量避免人为地改变

地表覆被和水分条件. 冻土南界附近, 冻土对环境和

气候变化比较敏感区, 加强冻土和寒区环境监测可

更好评价和预警环境变化, 并及时制定相应的适应

性和整治性寒区环境管护对策.  
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