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多年冻土区下垫面条件对坡面关键水循环过程的影响分析
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摘要: 为从整体上认识多年冻土流域水循环过程基本规律及其对下垫面条件变化响应, 以长江源区风火山小流域

为例, 基于 2016—2019 年的水文气象要素的野外观测与计算, 分析了坡面尺度上水分入渗、 蒸散发、 活动层内部

水热条件以及冻结层上地下水等关键水循环过程的变化特征及其对下垫面条件变化的响应。 研究结果表明: ① 风

火山小流域生长季实际蒸散发的多年平均值为 472. 1 ± 42. 9 mm, 实际蒸散发的气象影响因子排序为: 净辐射(敏感

系数 SRn = 1. 22, 相关系数 R = 0. 93) >气温(STa = 0. 33, R = 0. 84) >相对湿度(SHR = 0. 32, R = 0. 46) > 风速(SU =
- 0. 25, R = - 0. 27), 坡面尺度上实际蒸散发与植被覆盖度以及海拔高度正相关; ② 初始和稳定入渗速率均随坡

位的升 高 而 增 大, 对 于 稳 定 入 渗 率, 初 始 融 化 期、 完 全 融 化 期 和 初 始 冻 结 期, 坡 顶 ( 1. 07 mm / min、
0. 63 mm / min、 0. 88 mm / min) > 坡中 (0. 29 mm / min、 0. 45 mm / min、 0. 21 mm / min) > 坡底 (0. 11 mm / min、
0. 30 mm / min、 0. 10 mm / min), 而植被覆盖度对入渗速率的影响在不同冻融阶段表现出差异; ③ 阴、 阳坡面和不

同坡位冻融起始时间差异体现在土壤水分、 地下水位变化上, 解释了多年冻土流域产流区从阳坡发展至阴坡, 从

低海拔发展至高海拔的时空差异原因; ④ 50 cm 深度以下的活动层冻融状况显著影响着地下水位动态, 地形、 植被

和土壤质地差异对热量传输的影响共同导致了坡面尺度上冻结层上地下水动态的空间差异性。
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冻土作为气候的产物, 具有特殊的力学和水热特性, 如融化后强度明显降低、 相变潜热巨大及具有高热

传导系数和低渗透系数的特性[1]。 冻土的水文效应主要表现在活动层冻融过程对地表径流的影响、 冻融过

程中活动层内水分相变与迁移过程以及活动层内的冻结层上地下水与多年冻土之间的相互作用[2]。 多年冻

土层作为一种特殊的区域性隔水层或弱透水层, 其冻结和消融过程影响着土壤水分的下渗过程, 在一定时空

尺度上阻隔或显著减弱了地下水、 地表水等水体和水分之间的水力联系[3], 从而影响着地表径流形成以及

地下水运移过程和分布格局。 活动层作为多年冻土-大气之间的水热交换通道, 是维持高寒生态系统稳定的

关键所在, 冻土及其孕育的高寒沼泽湿地和高寒草甸生态系统具有显著的水源涵养功能, 是稳定江河源区水

循环与河川径流的重要因素[4]。
多年冻土流域水文循环过程中, 活动层的季节性冻融循环通过改变土壤的水力学和热力学性质影响着蒸

发、 入渗、 土壤水分运移和地表、 地下汇流过程, 造成了多年冻土区与非冻土区径流过程的显著差异[5]。
气候变化、 冻土退化和水文生态过程变化的相互作用机制是揭示水循环过程、 特征和趋势的关键[6]。 全球

气候变暖背景下, 多年冻土退化将改变土壤水分状况(土壤含水量、 土壤蒸发量等)、 土壤蓄水容量、 土壤

导热性以及地表反照率等陆地水文要素, 从而影响到流域内的水热交换过程[7]。 受制于地形、 土壤质地、
土壤排水和地下冰状况, 多年冻土退化还可能导致地势高的区域土壤趋于干燥, 而地势低的区域土壤更加湿

润, 并通过改变多年冻土生态水文、 土壤养分和土壤生物地球化学动态等造成植被组成、 植被生产力以及植
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被多样性等发生转变。 上述变化反过来又通过植被对降雪、 太阳辐射的截留以及蒸散发的影响作用于多年冻

土和活动层的水热状况[6]。 因此, 定性、 定量分析多年冻土流域水循环过程基本规律及其对下垫面条件变

化响应成为寒区水文研究领域的关键问题。
Chiasson-Poirier 等[8]发现坡面尺度上活动层不均匀融化造成的冻融锋面坡度与地表坡度的差异, 影响

地下径流过程; Gao 等[9]发现微地形、 地表形态、 坡度和海拔显著影响山地多年冻土区融化深度; Sato
等[10]指出活动层厚度越大, 将增强土壤持水能力, 从而提高植被生产力; 王根绪等[11]分析了青藏公路沿

线生态系统与冻土环境相互关系, 指出升温导致的多年冻土不均匀融化可导致冻土层的区域性稳定隔水

作用不断减弱, 冻结层上地下水水位下降, 植被盖度及根系发生变化, 对土壤水分的调节作用减弱;
Young 等[12]在加拿大 Tasiapik Valley 的研究发现气候变暖条件下冻土融化可增加水分入渗, 抬升地下水

位, 促进植被生长; Zhang 等[13]分析了下垫面条件对多年冻土区土壤水热过程的影响, 结果表明高寒草

原的起始融化时间最早, 裸地融化过程最快, 而高寒草甸的融化过程耗时最长, 且高寒草原和高寒草甸

浅层土壤水分增长与降雨线性相关; Wang 等[14] 分析了高寒草甸和高寒沼泽活动层水热动态变化对植被

盖度变化的差异响应; 常娟等[15]分析了坡面尺度上冻结层上地下水的季节动态变化及其空间分布规律以

及活动层的冻融作用对冻结层上地下水动态变化的影响作用; 曹伟等[16] 结合野外观测和数值模拟, 分析

了黄河源区坡面尺度冻土活动层冻结-融化作用与水文过程之间的相互关系; Jiang 等[17] 通过室内试验分

析了冻融循环对土壤水分入渗和孔隙分布的影响。
上述研究从局部角度和单一侧面探讨了活动层冻融循环、 地形、 植被等下垫面条件与水循环过程之间的

相互关系, 尚未从整体上认识下垫面条件对多年冻土流域水文过程的影响。 为此, 本文以青藏高原腹地典型

多年冻土流域———风火山小流域为研究区, 基于流域内完整的观测网, 分析坡面尺度上不同下垫面条件下水

分入渗、 蒸散发、 活动层内部水热条件以及冻结层上地下水等关键水循环过程的动态变化, 以期全面、 深入

地明晰多年冻土流域下垫面条件对水文过程的影响机制。

1　 研究区与数据

1. 1　 研究区概况

风火山研究区(92°50′E—93°03′E, 34°40′N—34°48′N)位于青藏高原长江源区北麓河一级支流左冒西孔

曲流域, 隶属于青海省玉树藏族自治州曲麻莱县(图 1)。 研究区海拔在 4 658 ~ 5 352 m 之间, 流域面积为

112. 5 km2, 流域内多年冻土发育良好, 多年冻土厚度为 50 ~ 120 m, 活动层厚度变化范围为 0. 8 ~
2. 5 m[18], 无冰川和常年积雪覆盖, 河流以大气降水和冰雪融水以及地下水补给为主[15]。 流域内植被以高

寒草甸为主, 分布海拔主要集中在 4 700 m, 上限为 5 200 m, 在河谷谷地和山坡底部分布高寒沼泽草甸。 高

寒草甸植被群落主要以高山嵩草(Kobresia pygmaea)、 矮嵩草(K. humilis)、 线叶嵩草(K. capillifolia)等寒生植

物为主[15], 植被高度一般不超过 20 cm, 植被根系在 0 ~ 30 cm 深度范围内集中分布。 风火山地区的气候类

型为典型的高原干旱大陆性气候, 夏季受印度季风影响, 气候暖湿、 多雨; 冬季受西风带的影响, 气候寒冷

干燥、 少雨多风[15]。 2016—2019 年间年平均气温 - 4. 3 ℃, 极端最高气温为 13. 2 ℃, 极端最低气温为 -
24. 1 ℃, 气温的年内分布呈单峰型特征, 年最高温度出现在 7—8 月, 表现出雨热同期的特征; 年平均降水

量为 371. 9 mm, 且主要集中在 5—10 月, 历年最大降水量为 438. 2 mm, 最小降水量为 330. 5 mm; 年平均净

辐射量为 100 W / m2; 年平均相对湿度为 53% ; 年平均风速为 5. 3 m / s, 主导风向为西风。 研究区 2016—
2019 年日平均气温、 降水量、 净辐射、 相对湿度和风速见图 2。
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图 1　 研究区位置与场地布置

Fig. 1 Location of the study area and field instrumentation layout

图 2　 2016—2019 年风火山地区主要气象要素变化

Fig. 2 Variations of daily air temperature, precipitation, net radiation, relative humidity, and wind speed of the study area from 2016 to 2019
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1. 2　 数据获取

在研究区架设自动气象站, 每 30 min 记录一次气温(Ta, ℃)、 相对湿度(HR, %)、 2 m 处风速(U, m / s)、
降水(P, mm)、 净辐射(Rn, W / m2)与土壤热通量(G, W / m2)。 在气象站邻侧安装塔高为 2 m 的涡度协方

差系统监测潜热(EL, W / m2)和感热通量(H, W / m2), 该系统由三维超声波风速仪和红外气体分析仪组成,
平均通量时间为 30 min。 在获得涡度数据后, 使用 EddyPro 软件对原始数据进行异常值剔除、 延迟时间校

正、 虚温转换、 坐标旋转等前处理, 此外, 对仪器误差数据和摩擦风速小于 0. 1 m / s 的夜间数据进行剔除,
以保证数据质量。 选择不同海拔高度、 不同植被盖度典型区域埋设 LYS30 微型蒸渗仪(直径 30 cm, 高

40 cm)记录蒸散发与渗漏量, 数据采集频率为 30 min。 由于冻结期仪器无法工作原因, 蒸渗仪记录时间为

2019 年 4 月 11 日至 2019 年 10 月 10 日。 参考周剑等[19]的方法, 将植物生长季细分为了生长季前期(4 月 11
日至 5 月 20 日)、 生长期(5 月 21 日至 8 月 20 日)以及生长季后期(8 月 21 日至 10 月 10 日), 对不同生长阶

段不同坡位和植被盖度下的蒸散发过程进行分析。
在风火山研究区 1 处典型河谷内, 分别选择阴坡和阳坡的坡顶、 坡中以及坡底处, 在地下 5 cm、 20 cm、

50 cm、 100 cm、 160 cm 处埋设 5TM 土壤温湿度探头对土壤温度(Tsoil)和未冻水含量(θw)进行监测(GKN1 孔

附近的温湿度探头最大埋深为 300 cm), 其中, 土壤温度测量精度为 ± 1 ℃, 分辨率为 0. 1 ℃, 测量范围为

-40 ~60 ℃, 适用于多年冻土地区温度观测; 土壤水分测量精度为 ± 0. 03 m3 / m3, 分辨率为 0. 000 8 m3 / m3,
每 30 min 记录 1 次数据。 在河谷内布设了不同河流断面和坡面的冻结层上地下水位观测孔, 采用材质较好、
抗冻耐磨的 PVC 管做为地下水位管, 在观测孔内安装 HOBO U20-001-04 自动水位计, 为防止颗粒较细的细

砂及黏土浸入水位管, 在水位管外侧包裹了过滤网, 通过尼龙绳和钢丝绳固定水位计, 将其放置在水位管的

下部, 1 h 记录 1 次地下水位(LGW, m), 取平均值作为日地下水位观测值。

1. 3　 研究方法

1. 3. 1　 实际蒸散发计算

Bouchet[20]基于最小平流作用下大气水分状况对地表蒸散发存在反馈作用的假设首次提出互补理论。
Brutsaert[21]考虑在极端干燥和潮湿的表面湿度条件下发生的 3 个附加物理约束, 对 Bouchet[20] 提出的互补理

论进行了扩展, 提出了广义非线性互补蒸散发模型:

ET = ET,po

ET,pa
( )

2

(2ET,pa - ET,po) (1)

式中: ET、 ET,pa 和ET,po 分别表示实际蒸散发、 潜在蒸散发和湿润环境蒸散发, 采用 Penman[22]公式、 Priestley
和 Taylor[23]公式分别进行计算:

ET,pa = Δ
Δ + γ Qne + γ

Δ + γfe(U)(es - ea) (2)

ET,po = αe
Δ

Δ + γ Qne (3)

式中: Δ 和 γ 分别表示饱和水气压随温度变化的斜率以及干湿表常数, kPa / ℃; fe(U) 为风速函数, 采用

Roma 法[22] 计算, fe(U) = 2. 6(1 + 0. 54U); Qne 为可用能量, Qne = (Rn - G) / ρλ, 表示成蒸发单位, mm / d;
ρ为水的密度, kg / m3; λ为蒸发潜热, λ = 2. 45 MJ / kg; es 和ea 分别表示饱和水汽压和实际水汽压, kPa; αe

为 Priestley-Taylor 模型参数, 参考 Yang 等[24] 取αe = 1. 194。 本文采用该方法计算研究区实际蒸散发, 与涡

度观测进行对比, 验证互补法在研究区的适用性, 通过改变互补法中的气象要素输入, 对实际蒸散发进行敏

感性分析, 试图解释坡面尺度蒸散发过程的差异。

1. 3. 2　 敏感性分析

通常利用分析单个参数的变化对模型的作用, 确定模型的敏感系数, 进行敏感性分析。 本研究中拟通过
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对非线性互补蒸散发模型的不同气象驱动进行敏感性分析, 解释蒸散发变化以及不同坡面和坡位蒸散发差异

的原因。 对于非线性互补蒸散发模型中气象驱动较多, 且量纲与变化范围不同, 通过对各个气象要素进行量

纲一化, 计算相对敏感系数[25]:

SX =
ΔET

ΔX
| X |
ET

(4)

式中: SX 为 ET 对气象要素 X的敏感系数; ΔX为气象要素的变化量; ΔET 为气象要素 X变化ΔX导致的 ET 的

变化, SX 为正值时表示 ET 与气象要素 X的变化成正相关, 否则负相关, 敏感系数越大, 则气象变量对 ET 影

响越大。 例如,当实际蒸散发对某气象要素的敏感系数为 0. 1 时, 则当该气象要素变量增加 10% , 实际散发

将增加 1% 。 本次研究中以气温、 风速、 相对湿度、 净辐射为研究变量, 分别变化 ± 20 % , 计算各变量对

ET 的相对敏感系数。

1. 3. 3　 土壤水分入渗过程

在风火山三号沟典型坡面选择坡底、 坡中和坡顶 3 个坡位, 海拔高度分别为 4 772 m、 4 805 m 和

4 874 m。 在每个坡位上分别选择高、 中、 低 3 种不同植被覆盖度样点, 使用由马里奥特容器(马氏瓶)和圆

形同心双套环构成的入渗仪器, 在不同冻融阶段进行双环入渗试验, 测定土壤水分入渗能力, 每个试验点各

重复 3 次试验。 根据活动层内部土壤水热动态特征, 将研究区土壤冻融过程划分为初始融化期(4 月中旬至 6
月中旬)、 完全融化期(6 月下旬至 9 月下旬)、 初始冻结期(10 月上旬至 11 月上旬)和完全冻结期(11 月中

旬至次年 4 月上旬)。 根据划分的冻融阶段, 分析探讨植被覆盖度和坡位变化对土壤入渗过程的影响。

1. 3. 4　 统计分析

本文利用 Pearson 相关分析量化冻结层上地下水与活动层内部各深度土壤温度和土壤含水量之间, 以及

实际蒸散发与气温、 净辐射、 风速和相对湿度等气象要素之间的相关关系, 并进行 0. 05 和 0. 01 水平下相关

的显著性检验。

2　 结果分析与讨论

2. 1　 实际蒸散发

2. 1. 1　 实际蒸散发生长季动态变化

图 3 展示了 2016—2019 年生长季降雨量以及涡度观测和互补法计算的风火山实际月蒸散发量。 如图所示,
风火山研究区在整个生长季最小蒸散发出现在 10 月份(涡度观测结果为 34. 2 ± 12. 6 mm), 最大蒸散发出现在

7 月(涡度观测结果为 101. 7 ±8. 9 mm), 呈单峰型, 与降水在年内变化趋势基本一致。 涡度观测和互补法计算

的生长季蒸散发总量分别为 472. 1 ± 42. 9 mm 和 430. 6 ± 23. 4 mm, 均方根误差(ERMS)和决定系数(R2)分别为

0. 43 mm / d、 0. 87。 互补法计算的实际蒸散发在各个阶段比涡度观测值偏低(图 3(a)), 但能够较为真实地反映

流域内实际蒸散发的年内动态变化。 2016—2019 年, 风火山研究区生长季降雨量为 371. 6 ±50. 9 mm, 小于生长

季的潜在蒸散发(639. 6 ±48. 0 mm), 土壤水分在这一时期总体表现为亏损状态, 4—5 月水分亏损量较大, 分

别为 -71. 7 ±21. 2 mm 和 -79. 5 ±17. 1 mm, 此阶段活动层表层土壤开始融化, 降雨量较小, 蒸发水分来源主要

来自冰雪融水和浅层土壤融水; 随着活动层融化深度的增大、 地下水位的迅速上升(图 4)以及高原季风带来的

降水增加, 土壤水分亏损逐渐减小, 在 8 月份时土壤水分由亏损转盈余(15. 1 ±17. 5 mm); 10 月, 随着雨季的

结束, 降雨量迅速减小, 植被处于生长季后期, 土壤表层开始冻结仅发生日尺度的冻融循环, 限制了土壤水分

的蒸发, 这一时期土壤水分亏损逐渐增大。 多年尺度上分析, 风火山研究区处于水分亏损状态, 一方面是因为

风火山属于典型的高原干旱大陆性气候, 辐射强, 大气蒸发能力强; 另一方面, 这可能与青藏高原暖湿化背景

下[26]植被盖度的扩张、 生长季的延长以及低温对蒸散发限制的减弱导致的蒸散发增加有关[27], 而降水的增加

很大程度上降低了由此引起的水分亏损。
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图 3　 2016—2019 年风火山蒸散发动态

Fig. 3 Evapotranspiration dynamics in Fenghuoshan from 2016 to 2019

图 4　 冻结层上地下水埋深年内动态变化

Fig. 4 Dynamic change of suprapermafrost groundwater

在生长季不同阶段, 不同坡位、 坡向以及植被覆盖度下蒸散发过程存在差异。 表 1 展示了 2019 年各个

样点在不同生长阶段的蒸散发量。 生长季前期, 同一植被覆盖度下(60% ), 阴坡坡顶的 ET(97. 2 mm)为阴

坡坡底(22. 7 mm)的 4. 3 倍, 阳坡坡底的 ET(28. 7 mm)稍大于阴坡坡底, 而同一坡向和坡位, 高盖度样点

(92% )的 ET(41. 5 mm)为低盖度点(60% )ET的 2. 3 倍; 生长期, ET总体上仍表现为高盖度大于低盖度, 坡

顶大于坡底, 但各个样点 ET差异较生长季前期显著减小; 然而, 在生长季后期, 最大蒸散发量出现在了阴

坡坡底, 此时蒸散发变化规律表现为低盖度大于高盖度, 坡底大于坡顶。 从整个生长季来看, 最大的蒸散发

量出现在阴坡坡顶(517. 8 mm), 阴坡坡底次之, 阳坡坡底最小(430. 2 mm)。

表 1　 风火山 2019 年各样点不同生长阶段实际蒸散发量

Table 1 Actual evapotranspiration at different growth stages in 2019

生长阶段
阴坡坡底 1 / mm
(60% , 4 769 m)

阴坡坡底 2 / mm
(92% , 4 772 m)

阴坡坡顶 / mm
(60% , 4 874 m)

阳坡坡底 / mm
(60% , 4 766 m)

生长季前期 22. 7 41. 5 97. 2 28. 7

生长期 276. 1 282. 6 286. 7 262. 4

生长季后期 161. 9 140. 8 133. 9 139. 2

整个生长季 460. 7 464. 9 517. 8 430. 2
注: 表中每个样点名称下方括号中的数据分别表示植被覆盖度和海拔高度。
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2. 1. 2　 实际蒸散发时空差异性分析

图 5 展示了不同气象要素与实际蒸散发之间的相关系数及敏感系数。 4 种气象要素与蒸散发之间的相关

性由大到小分别为净辐射(R = 0. 93)、 气温(R = 0. 84)、 相对湿度(R = 0. 46)和风速(R = - 0. 25), 且均通

过了显著性检验(p < 0. 01)。 净辐射、 气温和相对湿度敏感系数均全年为正, 多年平均值为分别为 1. 22、
0. 33 和 0. 32, 表明随着辐射的增加、 气温的升高以及空气相对湿度的增加, 实际蒸散发量逐渐增加, 且实

际蒸散发对净辐射的变化最为敏感; 风速的敏感系数则全年为负, 多年平均值为 - 0. 25, 实际蒸散发随风速

的增加而逐渐减小。 有研究认为平均横向风速越大, 利于水汽的疏散, 促进大气中的水气循环交换, 利于蒸

散发过程的发生[28-29], 而 Wang 等[30]分析了青藏高原 40 a(1982—2012 年)来实际蒸散发的变化趋势及主要

影响因素, 结果表明实际蒸散发与风速之间呈负相关关系。 邹宓君[31] 认为风速的增加一方面加快了地气相

互作用速率, 进而促进了蒸散发过程, 另一方面将导致感热增大从而抑制潜热交换。 高原地表感热的趋势转

变主要受到地面风速和地气温差变化的影响, 特别在冬季, 高原整体地面风速的趋势变化与地表感热通量一

致[32], 这可能解释了研究区风速对实际蒸散发的抑制作用。 各气象要素的敏感系数具有明显的季节变化特

征, 其中, 净辐射、 气温和风速(绝对值)的敏感系数均表现出冬季高、 夏季低的特点, 且净辐射的敏感系

数基本全年都保持在 1. 0 以上, 表明净辐射在蒸散发过程中的主导作用, 峰值出现在 4 月中旬至 5 月初(活
动层融化初期); 相对湿度的敏感系数年内变幅小于净辐射, 其高值主要集中在 10 月中旬(活动层冻结初

期)至来年 4 月底。

图 5　 各气象要素与实际蒸散发之间的统计关系

Fig. 5 Statistical relationship between meteorological elements and actual evapotranspiration

Budyko 假设认为在干旱区, 水分状况控制着蒸散发过程, 而湿润区的蒸散发量则主要受制于能量[33]。 风

火山地区虽然属于干旱大陆性气候, 但在活动层融化的初始阶段(5 月初, 图 6), 融化深度较浅, 降水和冰雪

融水补给浅层土壤, 土壤极易达到饱和, 蒸散发水分供给充足; 随着活动层融化深度的增加, 浅层土壤水分在

重力势和温度势的作用下向下运移, 表层土壤水分含量逐渐减小; 此后随着降雨的增加, 表层土壤含水层再次

升高; 10 月, 随着气温降低、 活动层冻结, 表层土壤含水量迅速降低(图 6, 阴影为变化区间, 阴坡坡中 20 cm
土壤水分数据 2017 年 8 月 17 日后缺测), 这解释了净辐射(能量)与相对湿度(水分)在活动层融化和冻结过程

中对蒸散发过程控制的季节转换模式。 Wang 等[34] 指出降水和净辐射控制着青藏高原实际蒸散发的空间变化。
张亚春等[35]的研究也指出在青藏高原地区, 热力因子(气温、 净辐射)是影响实际日蒸散发量的主要因素, 水

分条件次之。 气温与风速对实际蒸散发的影响主要集中在冬季, 该阶段活动层处于冻结状态, 实际蒸散发量很

小, 而在暖季(5—9 月)活动层融化阶段, 气温与风速对实际蒸散发的敏感系数降低至 -0. 1 ~0. 2。 对比不同坡

位(海拔)蒸散发过程, 尽管高海拔(坡顶)样点气温低、 风速高, 但净辐射与降水随海拔升高的增加, 可能导致

了阴坡坡顶的蒸散发量在整个生长季特别是生长季前期远高于其他低海拔样点[36-37]。
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图 6　 2016—2019 年蒸渗仪附近土壤含水量变化

Fig. 6 Dynamic change of average soil volumetric water content near lysimeters from 2016 to 2019

2. 2　 下垫面对土壤入渗过程的影响

图 7　 不同冻融阶段入渗过程

Fig. 7 Infiltration process in different freezing and thawing stages

2. 2. 1　 不同植被覆盖度下土壤入渗过程

图 7(a)展示各冻融阶段不同植被覆盖度下土壤水分入渗过程动态变化(图 7 中浅黄、 浅绿和白色阴影区

域分别表示入渗瞬变、 渐变和稳定阶段)。 初始融化期, 30% 、 60%和 92%植被覆盖度下, 土壤初始入渗速

率分别为 1. 65 mm / min、 1. 09 mm / min 和 0. 69 mm / min, 稳定入渗率分别为 0. 73 mm / min、 0. 35 mm / min 和

0. 38 mm / min, 均随植被覆盖度减小而增大。 随着活动层融化深度的增加(图 8), 土壤水分在重力和温度梯

度的双重作用下向融化锋附近迁移, 表层土壤趋于干燥(图 6, 红色标记), 有利于土壤水分的入渗, 这导致

完全融化期的初始入渗速率普遍大于初始融化期。 完全融化期, 土壤初始入渗速率随植被覆盖度的增加而逐
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渐减小(由 30%盖度下的 1. 78 mm / min, 在 92%盖度时降至 1. 37 mm / min), 原因在于高盖度草甸样点根系

密度大, 降低了土壤的导水率, 对水分入渗起阻滞作用, 此外, 高盖度下的高表层土壤含水量进一步限制了

土壤水分的入渗过程。 李春杰等[38]认为稳定入渗阶段, 高盖度下高密度的根系分布增大了土壤的蓄水能力,
反而有利于水分的入渗, 因此, 该时期土壤稳定入渗速率与植被盖度正相关, 与本文结果一致。 活动层初始冻

结期, 初始入渗速率与植被盖度关系表现为 60%(1. 30 mm / min) >30%(1. 22 mm / min) >92% (1. 21 mm / min),
此阶段, 土壤初始含水量以及土壤热状况共同控制着土壤水分入渗过程。 高植被盖度下, 土壤初始含水率最

大, 但有机质层厚度大, 热量散失速度慢, 延缓了活动层的开始冻结时间, 有利于水分的入渗。

图 8　 2018 年不同坡面、 坡位土壤温度剖面

Fig. 8 Soil temperature profiles of different slopes and slope positions in 2018

2. 2. 2　 不同坡位土壤入渗过程

图 7(b)展示了各冻融阶段阴坡不同坡位土壤水分入渗过程。 初始和稳定入渗速率均随坡位的升高而增

大。 对于初始入渗率: 初始融化期、 完全融化期和初始冻结期, 坡顶 (2. 07 mm / min、 1. 71 mm / min、
2. 27 mm / min) >坡中(0. 91 mm / min、 1. 48 mm / min、 0. 99 mm / min) > 坡底(0. 45 mm / min、 1. 08 mm / min、
0. 55 mm/ min); 对于稳定入渗率: 初始融化期、 完全融化期和初始冻结期, 坡顶(1. 07 mm/ min、 0. 63 mm/ min、
0. 88 mm / min) > 坡中(0. 29 mm / min、 0. 45 mm / min、 0. 21 mm / min) > 坡底(0. 11 mm / min、 0. 30 mm / min、
0. 10 mm / min)。 多年冻土区在初始融化期产流模式以蓄满产流为主(融雪和土壤冰融水); 夏季, 随着活动

层融化深度增加直至完全融化(图 8), 土壤入渗能力达到最大, 但该阶段降水补给量远小于下渗所需水量,
不易蓄满产流, 地表径流比例较小, 以超渗产流为主, 壤中流与地下径流在径流中占据较大比例[39]; 秋季,
活动层表层开始冻结, 在短暂的日冻融循环中, 地表径流以蓄满产流为主。 阴坡表层(5 cm)和根层(20 cm)
的土壤含水量在各个冻融阶段均表现出随海拔降低增大的趋势(图 6), 初始含水量对入渗的影响主要体现在

初始入渗速率, 土壤基质势随着土壤含水量的降低而增大, 随着入渗过程的继续, 基质势逐渐减小至不再影

响入渗过程。 Wang 等[40]指出土壤质地通过作用于土壤颗粒的表面能以及土壤孔隙的尺寸和分布影响着土壤
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中水分运移和导水率。 Jiang 等[17]指出冰水之间的密度差导致土壤在经历冻结-融化循环后, 小孔隙数量增

多, 孔隙度增大, 降低了土壤的压密性和干重, 利于土壤水分的入渗。 这可能是造成同一坡位初始融化期的

稳定入渗速率普遍高于初始冻结期的原因。

2. 3　 下垫面对活动层内部水热动态的影响

2. 3. 1　 坡面尺度活动层水热动态时空差异分布

图 8、 图 9 分别展示了不同坡向、 坡位土壤温度和体积含水量的年内动态变化。 各坡位、 坡向土壤温度

的总体变化趋势基本一致, 大致可划分为土壤温度持续上升阶段、 土壤温度上升“零点幕”阶段、 土壤温度

持续下降阶段和土壤温度下降“零点幕”阶段[16]。 阴坡“零点幕”持续时间在融化与冻结阶段无明显差异, 而

阳坡融化阶段“零点幕”持续时间明显长于冻结阶段, 且这种差异随土壤深度的增加而逐渐扩大(图 8)。 以阳

坡坡底为例, 融化阶段, 5 cm 深度“零点幕”持续时间为 5 d(2018-04-02 / 04-07), 在 160 cm 深度增至 22d
(2018-05-23 / 06-13)。 对比不同坡面, 阳坡土壤温度普遍高于阴坡, 且这种土壤温差随着深度的增加而逐渐

增大。 以坡底为例, 阴、 阳坡土壤温差由表层(5 cm)深度的 0. 65 ℃增至 160 cm 的 1. 56 ℃。 不同坡位, 土

壤温度的差异随时间与深度而变化。 以阴坡为例, 5 ~ 20 cm 深度坡底土壤温度全年均大于坡顶, 这可能与

坡顶蒸发量大(图 1)、 消耗的潜热更多有关。 然而, 随着土壤深度的增加(50 ~ 160 cm), 5—10 月份的坡顶

温度逐渐大于坡底, 一方面可能是由于重力作用下冻结层上地下水从坡顶排出, 在坡下聚集, 坡顶的液态水

饱和度减小(图 9(a)、 图 9(e)), 空气占比增加, 进而导致坡顶热容减小, 升温较快[41]; 另一方面, 还有

可能是因为坡底植被盖度高及有机质层较厚导致场地排水条件差, 形成“热半导体”效应, 对升温起到阻尼

作用[42]。

图 9　 2018 年不同坡面、 坡位土壤含水量剖面

Fig. 9 Soil volumetric water content profiles of different slopes and slope positions in 2018

2018 年, 阴坡坡底表层初始融化时间和初始冻结时间分别为 4 月 21 日和 10 月 10 日, 对应的阳坡坡底

分别为 4 月 3 日和 10 月 13 日, 随着海拔的升高, 阴坡坡顶初始融化时间和初始冻结时间分别为 4 月 30 日
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和 10 月 9 日, 即在年内的冻融循环中, 阳坡起始融化时间早于阴坡, 而起始冻结时间则晚于阴坡, 坡顶的

起始融化时间晚于坡底, 而起始冻结时间则早于坡底。 冻融特征的时空差异体现在土壤水分(图 9)和地下水

位(图 4)变化上, 解释了多年冻土流域产流区从阳坡发展至阴坡、 从低海拔发展至高海拔的时空差异

原因[39]。

2. 3. 2　 冻结层上地下水动态及其与活动层水热变化关系

图 4 展示了坡面尺度不同坡位冻结层上地下水埋深的动态变化。 结合活动层内部水热状况与地下水埋深

变化特征, 可将研究区地下水动态变化划分为: ① 完全冻结稳定阶段。 该阶段土壤处于完全冻结状态, 地

下水位下降到一年中最大埋深, 无明显波动。 ② 快速融升阶段。 该阶段随着气温回升、 活动层解冻, 土壤

含水量迅速升高, 地下水位也相应上升。 ③ 完全融化高水位阶段。 此阶段活动层全部融化, 地下水位达到

一年中的最高, 且降雨主要集中在这一季节, 地下水位在这一阶段受降水影响最为显著。 ④ 快速冻降阶段。
该阶段活动层随气温下降发生双向快速冻结(图 8、 图 9), 地下水位快速降低, 并达到一年中的最小值。 总

体来看地下埋深的变化与气温的变化趋势区域一致, 并伴随降雨出现水位波动, 且地下水埋深对降雨的响应

具有明显的滞后性, 约 1 ~ 2 d。 如图 4 所示, 坡下地下水快速融升时间比坡上提前 20 d, 而坡上地下水快速

冻降时间则比坡下提前了 7 d, 在整个冻融循环中坡下的地下水位始终高于坡上。
图 8(a)展示了坡底土壤温度及其邻近地下水位动态变化过程, 当融化锋到达 50 cm 附近时, 地下水位

开始迅速升高至最高水位。 Wang 等[43]研究指出多年冻土流域土壤融化与地表径流存在 60 cm 深度阈值的相

关关系, 冻结层上地下水动态与土壤水热过程存在相互联系。 为此, 选择具有完整冻融循环地下水位动态与

土壤温湿度变化观测数据的观测孔(GKN1 孔)进行相关分析。 GKN1 孔冻结层上地下水水位与各深度土壤温

度和土壤含水量之间呈现出极显著相关关系(p < 0. 01), 其中地下水位与 50 cm 深度的土壤温度和土壤含水

量之间相关性最高, 相关系数分别达到了 0. 95 和 0. 82, 再次证实 50 ~ 60 cm 以下活动层内部水热状况显著

影响着多年冻土流域地下水流动态。 当活动层融化至 50 cm 深度时, 正值 6 月初的春汛期, GKN1 孔位于坡

下靠近河道处, 可接受坡上浅层融水地下径流、 降水、 积雪融水和(或)河水补给, 地下水位急剧抬升, 这

一阶段冻结层上地下水受下部冻结土壤底板的融化影响比较显著[15]; 活动层完全融化阶段, 坡下观测孔既

接受降水补给, 又接受侧向地下径流补给, 土壤水分入渗能力远小于坡上(图 7(b)), 补排相对平衡, 且植

被覆盖度高于坡上, 植被的截留作用也在一定程度上延缓了地下水对降雨的响应。 坡上水分来源主要为降水

入渗, 此外, 坡上活动层土质主要为粗颗粒土且植被覆盖度较低, 持水能力较弱[16], 因而相比于坡下, 坡

上冻结层上地下水位稳定性差(该阶段坡上和坡下地下水位变化幅度分别为 0. 93 m、 0. 31 m)。 地形、 植被

和土壤质地差异对热量传输的影响是造成坡面尺度冻结层上地下水动态空间差异性的主要原因。

3　 结　 　 论

本文以青藏高原腹地典型多年冻土流域———风火山小流域为研究区, 基于研究区 2016—2019 年的水文

气象要素的野外观测与计算, 分析了坡面尺度上水分入渗、 蒸散发、 活动层内部水热条件以及冻结层上地下

水等关键水循环过程的变化特征及其对下垫面条件变化的响应, 主要结论如下:
(1) 风火山小流域生长季实际蒸散发多年平均值为 472. 1 ± 42. 9 mm, 净辐射(SRn = 1. 22, R = 0. 93)主

导着实际蒸散发的动态变化, 气温(STa = 0. 33, R = 0. 84)和相对湿度(SHR
= 0. 32, R = 0. 46)次之, 且相对

湿度对实际蒸散发的影响主要集中在活动层冻结阶段, 风速(SU = - 0. 25, R = - 0. 27)影响相对最小。 坡面

尺度上实际蒸散发与植被覆盖度以及海拔高度正相关。
(2) 坡面尺度上, 初始和稳定入渗速率均随坡位的升高而增大。 对于初始入渗率: 初始融化期、 完全融化

期和初始冻结期, 坡顶(2. 07 mm / min、 1. 71 mm / min、 2. 27 mm / min) > 坡中(0. 91 mm / min、 1. 48 mm / min、
0. 99 mm / min) >坡底(0. 45 mm / min、 1. 08 mm / min、 0. 55 mm / min); 对于稳定入渗率: 初始融化期、 完全
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融化期和初始冻结期, 坡顶 (1. 07 mm / min、 0. 63 mm / min、 0. 88 mm / min) > 坡中 ( 0. 29 mm / min、
0. 45 mm / min、 0. 21 mm / min) > 坡底(0. 11 mm / min、 0. 30 mm / min、 0. 10 mm / min)。 初始入渗速率与植被

覆盖度负相关, 而稳定入渗阶段, 高盖度下高密度的根系分布则增大了土壤的蓄水能力, 利于水分的入渗。
不同坡位、 植被覆盖度下冻融循环、 土壤质地和初始含水量等共同影响着入渗过程。

(3) 冻融循环中, 阳坡起始融化时间早于阴坡(坡底和坡顶分别提前 18 d、 24 d), 而起始冻结时间则晚

于阴坡(坡底和坡顶均滞后 3 d); 坡顶的起始融化时间晚于坡底(阴坡和阳坡分别滞后 9 d、 3 d), 而起始冻

结时间则早于坡底(阴坡和阳坡均提前 1 d)。 坡面尺度上的这种不同坡面、 坡位冻融起始时间差异体现在土

壤水分、 地下水位变化上, 造成了多年冻土流域产流区从阳坡发展至阴坡、 从低海拔发展至高海拔的时空差

异性。
(4) 冻结层上地下水水位与活动层土壤温湿度之间呈现出极显著相关关系, 其中 50 cm 为阈值深度, 该

深度以下的活动层冻融状况影响着地下水位动态。 不同于坡上单一的降水入渗补给, 坡下降水、 侧向地下径

流以及河水等多源补给使得坡下地下水位相对稳定(完全融化期坡上和坡下地下水位变化幅度分别为

0. 93 m、 0. 31 m)。地形、 植被和土壤质地差异对热量传输的影响共同导致了坡面尺度冻结层上地下水动态

的空间差异性。
青藏高原气候环境恶劣, 观测站点较少, 未来应加强不同植被类型、 冻土类型(如富冰与少冰多年冻

土, 高温多年冻土与低温多年冻土)流域的气象、 水文、 土壤水热的监测, 以期更全面、 深入明晰多年冻土

流域下垫面条件对水文过程的影响机制。
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Analysis on the influence of underlying surface conditions in permafrost
regions on the key water cycle processes at slope scale∗

GUO Linmao1, WANG Genxu2, SONG Chunlin2, LI Yang1, LI Jinlong1

(1. College of Water Resource and Hydropower, Sichuan University, Chengdu 610065, China; 2. State Key Laboratory of
Hydraulics and Mountain River Engineering, Sichuan University, Chengdu 610065, China)

Abstract: Herein, the slope- scale dynamic changes in water cycle processes such as infiltration, evapotranspira-
tion, thermal-moisture conditions in the active layer, and suprapermafrost groundwater in response to changes in the
underlying surface conditions are analyzed based on the complete hydrometeorological observation network in the small
Fenghuoshan watershed (FHS)-a typical permafrost basin- in the source region of the Yangtze River. The following
four key results were obtained: ① The multi- year average of actual evapotranspiration (ET) of the FHS during the
growing season was 472. 1 ± 42. 9 mm, and the order of meteorological factors affecting the ET was as follows: net ra-
diation (sensitivity coefficient SRn = 1. 22, correlation coefficient R = 0. 93) > air temperature (STa = 0. 33, R =
0. 84) > relative humidity (SHR

= 0. 32, R = 0. 46) > wind speed (SU = - 0. 25, R = - 0. 27). The ET was posi-
tively correlated with vegetation cover and altitude on the slope scale. ② The initial and stable infiltration rates in-
creased with altitude on the slope scale. During the initial thawing, completely thawed, and initial freezing periods,
the respective stable infiltration rates at various slope positions were as follows: top of slope (1. 07 mm / min,
0. 63 mm / min, 0. 88 mm / min) > middle of slope (0. 29 mm / min, 0. 45 mm / min, 0. 21 mm / min) > base of
slope (0. 11 mm / min, 0. 30 mm / min, 0. 10 mm / min), while the influence of vegetation coverage on the infiltration
rate varied with the freezing-thawing period. ③ The differences in the freezing and thawing initiation times on the sun-
ny and shady slopes, and at different slope positions, were reflected in the changes in soil moisture and groundwater
level, thus explaining the spatial- temporal differences in the runoff- generation areas of the permafrost basin in going
from the sunny slope to the shady slope, and from low altitude to high altitude. ④ The freezing- thawing regime of the
active layer below 50 cm depth was found to significantly affect the groundwater dynamics, and the influence of topog-
raphy, vegetation, and soil texture differences on heat transfer jointly led to the spatial variations in the supraperma-
frost groundwater dynamics on the slope scale.
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