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多年冻土活动层浅层包气带 

水-汽-热耦合运移规律 
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摘  要：活动层水热状态直接影响多年冻土和寒区工程的稳定性。已有研究大多基于附面层理论研究冻土温度场变化，较少

研究液态水和水汽运移过程及其对冻土温度场的影响。结合多年冻土活动层包气带水-热耦合迁移的物理过程和内在机制，

以温度和含水率为基本变量，建立了考虑液态水和水汽相变、水分对流传热和水汽运移的土壤-地表-大气能量平衡及土壤内

部水热变化的耦合模型，分析了真实野外气象条件下活动层液态水和水汽运移规律。计算结果表明：白天温度梯度水分向土

壤内部运移，夜间温度梯度水分向土壤表层运移；暖季温度梯度水分以向土壤内部运移为主，冷季温度梯度水分以向地表运

移为主；就全年而言，活动层各个深度处水汽运移作用大于 15%，水势梯度水汽运移极小可以忽略不计，特别是浅层土壤在

无降雨状态下，水分运移以温度梯度水汽运移为主；水势梯度液态水通量受降雨影响明显，在降雨事件期间和之后，液态水

和水汽下渗占主导地位，降雨降低表层土壤温度、减小土壤热传导通量，有利于土壤热稳定性。 
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Coupled water-vapor-heat transport in shallow unsaturated zone  
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Abstract: The thermal-moisture dynamics of the active layer directly affects the stability of permafrost and engineering projects in 

cold regions. Previous studies mainly focus on the thermal stability of permafrost based on the adherent layer theory. The migration 

process of liquid water and water vapor and its effects on the active layer are still lack of consideration. Considering the physical 

process and mechanism of liquid water-vapor transfer in unsaturated soils, a new heat and mass transfer model in 

saturated-unsaturated partially frozen soil was developed, in which the moisture migration in both vapor and liquid phases and heat 

transfer by means of conduction, convection and phase change were accommodated. The established water-vapor-heat transport 

model was used to analyze the water-vapor-heat transport in the shallow unsaturated zone of active layer under the in-situ 

meteorological conditions. The results show that the liquid water and water vapor are driven by the temperature gradient flow 

downward during daytime but upward at night, the liquid water and water vapor are driven by the temperature gradient flow upward 

in warm season but downward in cold season. Vapor water accounts for more than 15% of the water flux in the active layer and the 
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water vapor driven by the pressure head can be neglected throughout the year. The moisture transport is mainly controlled by 

temperature gradient in sunny days. During and after rainfall events, rainfall infiltration is significantly enhanced and liquid water and 

water vapor mainly infiltrate downward. Rainfall can significantly decrease surface soil heat flux, heat conduction and soil 

temperature, which mitigate the permafrost degradation process. 

Keywords: unsaturated soil; active layer; water transport; heat transfer; vapor flow; evaporation 

 

1  引  言 

活动层作为大气与多年冻土相互作用的缓冲

带，对气候变化敏感且反应迅速，大气-地面-冻土

之间水分和能量交换则主要通过活动层来实现[1]。

活动层水热状况是影响地表植被生长、地气能量平

衡以及多年冻土稳定性的重要因素。气候变化和人

类工程活动的增加显著地改变了多年冻土与外界环

境的热交换条件和水热输运过程，加速了区域内的

冻土退化[2]，研究多年冻土水热输运特征，对分析

现有建筑物的稳定性和多年冻土的赋存状态等均具

有重要意义。 

天然场地多年冻土活动层大多为非饱和状态，

研究土体内部水热传输特征就是研究多年冻土活动

层浅层包气带水-汽-热耦合运移的过程，该过程是

以物质（水）和能量同时迁移，即耦合流的形式实  

现[3]。活动层内部冻融循环和外部气象因素作用（降

水、蒸发和辐射等）引起的冻土水热变化就是冻土

水分场和温度场耦合的过程。为了实现对冻土水、

热状态的预测，已有学者建立了水动力模型[4]、刚

性冰模型[5]和水热力模型[6]等理论模型来表征土体

冻融过程的水热特性变化。但这些模型没有考虑水

汽运移和水汽相变，传统的水热模型[78]认为水汽运

移对整个冻结土壤的水分传输贡献可忽略。然而，

研究发现在地下水位较深、土壤含水率较低（如中

国西北干旱地区）的地区，土壤中水汽运移是水分

迁移的主要组成[9]。另外，水汽蒸发、凝结也消耗

或积累大量潜热[10]。因此，明确水汽传输在非饱和

土壤水热传输中的作用至关重要。Saito[11]、An[12]、

Zhang[13]、Zeng[1415]等完整描述了水-汽热耦合作

用，证实了液态水和水汽在融土水分和能量运移中

的作用，但上述模型是针对于融土建立的，同时也

没有考虑土壤内部空气的运移。滕继东等[16]综合考

虑水分的蒸发、冷凝和冻结 3 个相变过程，建立了

非饱和冻土水-热-汽耦合迁移的数学模型，重现了

温度梯度下的气态水迁移、成冰过程，但该模型边

界为第 1 类边界条件。目前的冻土换热机制研究中，

大多采用附面层原理[17]表征地表边界条件（第 1 类

边界条件），不能够反映降水、辐射、风速等气象因

素变化对多年冻土的水热影响。 

本文针对多年冻土水热输运机制、理论模型及

边界条件问题，建立土壤-地表-大气相互作用地气

耦合模型，分析真实野外气象条件下活动层液态水

和水汽运移规律及降雨作用下活动层水热动态响应

过程，为多年冻土保护和长期稳定性预测提供参考

和依据。 

2  水-汽-热耦合模型 

2.1  质量守恒方程 

冻土中水分运移包括液态水和水汽运移两部

分，且都由水势梯度、温度梯度控制[1819]。液态水

运移规律与非饱和融土中水分运移规律相似[18]，土

壤水汽流动可由 Fick 定律确定。据质量守恒原理，

单位时间进出土体的水量平衡，二维部分冻结、变

饱和土壤水分运移可表示为水分场质量守恒方程： 
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式中： y 为竖坐标；h 为压力水头；T 为土壤温度；

lhK 和 lTK 分别为土壤水势梯度、温度梯度作用下的

液态水导水系数； vhK 、 vTK 分别为土壤水势梯度、

温度梯度作用下的水汽扩散系数； l 为液态水体积

含量； i 为体积含冰量； 为液态水体积含量和等

效体积含冰量之和； orp 为孔隙率； w 、 i 、 v 分

别为液态水、冰、水汽密度；t 为时间。 

式（1）等号左边代表单位时间土壤含水率变化

量，等号右边第 1 项代表了由于水势梯度、重力和

温度梯度引起的液态水体积变化量，等号右边第 2

项代表了由于水势梯度和温度梯度引起的水汽体积

变化量。 

2.2  能量守恒方程 

冻土传热模型应该反映冻融过程中土壤热传

导、液态水和水汽的热对流及相变等最基本的土壤

水热物理过程。因此，变饱和土壤能量守恒方程表

示为 
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式中： pC 、 lC 、 vC 分别为土壤、液态水、水汽的
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体积热容； p 为土壤导热系数；
lq 、

vq 分别为液

态水和水汽通量； wL 为液态水蒸发潜热； fL 为液

态水冻结或冰融化潜热； v 为水汽体积含量。 

式（2）等号左边代表单位时间土壤能量含量变

化、冰和水汽的相变潜热变化。式（2）等号右边分

别代表土壤热传导、液态水和水汽对流传热、水汽

扩散潜热。由于水汽的热容太小，水汽对土壤体积

热容的影响忽略不计。 

2.3  模型参数化 

水-热耦合方程（1）、（2）中含水率 和温度

T 为因变量，但方程中包含多个参数和变量，需要

将所有参数用因变量表示出来，也就是建立参数方

程。根据土壤冻结过程和干燥脱湿过程的相似性，

融土状态的土-水特征曲线也可以拓展到描述冻结过

程中未冻水含量与基质势的关系，可以由 Van 

Genuchten[20]模型和 Mualem[21]模型表征；温度梯度

下的渗透系数是在土水势作用下的渗透系数基础上

考虑温度效应的结果[13]；土壤水势梯度、温度梯度

作用下的水汽扩散系数需要考虑液岛效应和水汽增

强运移效 应[2223]。文献[13]详细给出了各水热参数

的求解过程。 

土冻结后，并非其中所有的液态水都转变成固

态的冰，而由于颗粒表面能的作用，未冻水含量与

负温保持着动态平衡关系[24]。徐敩祖等[24]通过大量

试验研究了未冻水含量与负温的关系，提出未冻水

含量是初始含水率和温度的函数，并建立了函数关

系式，即冻结过程中的最大未冻水含量 u max 为 

u max ( 273.15) ba T            （3） 

式中： a b、 为与土壤性质相关的参数。 

在此，认为只有负温冻结驱动力克服了土壤颗

粒表面能后，土壤才开始冻结，土壤的冻结点不是

一个固定值，而是与由含水率和温度共同决定的；

而颗粒表面能与液态含水率有关，即只有土壤含水

率超过 u max 时才会冻结，超过的部分即为冰的含

量。如此避免了采用阶梯函数[25]或者直接给定相变

区间造成的计算误差。由于水-热耦合方程以 和 T

为因变量，体积液态水含量和含冰量可以通过等效

体积含水率和温度确定： 
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式中： fT 为土壤冻结温度。 

2.4  水热通量边界条件 

为了体现降雨、蒸发、辐射等气象因素实时变

化对冻土水分和热通量边界的影响，引入地表大气

动力学理论，构建地表能量平衡方程[13, 26] 

n s w 0R H L E G              （7） 

式中： nR 为地表净辐射，可现场实测，也可根据经

验公式求得； sH 为感热通量； wL E 为潜热通量；E

为地表水分蒸发速率；G 为地表热通量。地表净辐

射可以由辐射4个分量求得。地表蒸发水分通量为[27] 

vss va

a s

E
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式中： vss 为地表土壤水汽密度； va 为地表大气水

汽密度； ar 为空气对水汽扩散的阻力； sr 为土壤表

面对水汽的阻力。 

感热通量可以表示为[13] 

a s a
s

a

( )C T T
H

r


             （9） 

式中： sT 为地表土壤温度； aT 为实测空气温度； aC

为空气体积热容。将式（8）、（9）及实测的净辐射

代入式（7）可以得到地表土壤热通量，并将其作为

温度场上边界。 

北麓河地区降水绝大部分以降雨为主，多以短

期、高频次降雨为主，降雪量极少、积雪厚度薄、

积雪覆盖时间短[28]。因此，研究场地按无积水、无

径流考虑，地表水分通量为蒸发速率减去降水速率。

即： 

w rain/q E P             （10） 

式中： rainP 为降雨速率。 

式（10）为土壤水分传输的上边界条件。即将

气象驱动数据输入模型获得水热上边界条件。水热

下边界条件可以根据区域地温梯度和深层岩土体含

水率特征给定。 

2.5  模型验证 

为了验证土壤水-汽-热耦合模型及计算方法的

可靠性，文献[13]选取中国科学院青藏高原北麓河

冻土工程与环境综合观测研究站降雨、气温、辐射

为模型上边界条件的气象驱动数据，采用水-汽-热

耦合模型的求解采用 COMSOL Multiphysics 软件模

拟了研究区域气象条件下土壤水、土壤温度动态变

化。结果表明：温度年平均误差 MBE  1.204 ℃、

一致性指数 d  0.802；含水率年平均误差 MBE   
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1.35%、一致性指数 d  0.853。温度、含水率模拟

值与实测值变化趋势相同，一致性较好，误差在允

许范围内，构建的考虑地表能量平衡的水热耦合运

移模型及数值方法可靠，可以用于分析气象因素实

时变化对冻土水热的影响。 

3  活动层水分运移 

以青藏高原北麓河冻土观测站附近天然冻土场

地为研究对象，建立一维模型，深度取为 15 m。在

热流和水流时空变化剧烈的活动层网格尺寸最小，

0～2.5 m 网格尺寸为 0.01 m；2.5～15 m 最小网格

尺寸为 0.01 m，最大网格尺寸为 0.1 m，计算最大

时间步长 900 s。以 2012 年 10 月 1 日～2013 年 10 月

1 日为研究区段，根据实测气象资料为模型驱动数

据，并根据式（7）～（10）得到水分上边界和地表热

通量上边界。根据北麓河实测地温资料的统计分析结

果，取 15 m 深度处下边界地温梯度为 0.03 ℃/m[13]；

模型底部常年处于冻结状态，取为零通量边界。提

取液态水和水汽运移各分量，分析活动层液态水和

水汽运移规律及其在能量和水分运移中的作用，进

一步考虑暖季降雨对活动层水热的影响。 

3.1  温度梯度水分通量 

由图 1 可以看出，受地表气象条件的影响，在

2013-07-12 T08:00—19:00 期间，温度升高和降低剧

烈，地表温度高于土壤温度，水分向土壤内部迁移；

2013-07-12 T19:00—13T8:00 之间，温度变化缓慢，

地表温度低于土壤温度，水分向土壤表层运移。2、

5、10、30 cm 深度处液态水通量日变化范围分别为

 0.048～0.020、  0.027～0.013、 0.015～0.005、

 0.002～0.001 cm/d，相应深度 vTq 日变化范围分别

为  0.089～0.029、 0.051～0.016、 0.021～0.016、

 0.01～0.001 cm/d。据此可知，随着深度增加水分

通量有明显减小趋势，水分日变化区域在地表 30 cm

以内，且在地表浅层 vTq 明显大于 lTq ，说明温度梯

度水汽通量占主导地位。整体而言，在白天，温度

梯度水分通量往土壤深处运移，夜间水分向表层运

移。 

就温度梯度水分通量季节分布来看（见图 2），

在暖季水分通量为负，温度梯度水分通量以向土壤

内部运移为主，由此可能导致水分向土壤内部的聚

集；在冷季，水分通量为正，温度梯度水分通量以

向地表运移为主。2012 年 10 月—2013 年 9 月期间，

温度梯度水分通量整体以负值为主，可见由于温度

梯度导致的水分通量以向土壤内部聚集为主，将导

致土壤水分增加。 

 
   (a) 温度梯度液态水通量

lT
q  

 

 

   (b) 温度梯度水汽通量
vT

q  

图 1  温度梯度水分通量日变化 

Fig.1  Daily variation of water flux driven  

by temperature gradient 

 

 
        (a) 温度梯度液态水通量 

 

 

        (b) 温度梯度水汽通量 

图 2  不同深度处水分运移分量月变化 

Fig.2  Monthly variation of water transport  

in different depths 
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3.2  水势梯度水分通量 

土壤水势反映了土壤水分的能量状态，影响包

气带中的水-汽-热耦合运移，研究区域土壤含盐量

较低，忽略溶质势，土壤水势仅考虑基质势和重力

势。图 3 给出不同深度处土壤水势梯度液态水通量

lhq 和土壤水势梯度水汽通量 vhq 日变化图。无降雨

条件下水势作用下水分通量日变化明显小于降雨情

景下的水分通量变化。降雨作用使得表层土壤含水

率明显大于深层土壤，水分梯度水势梯度向下，降

雨入渗作用导致水分通量整体向下，特别是在 7 月

12 日 18 时和 7 月 13 日 2 时两次明显降雨作用下，

水分通量明显增大，这种变化趋势随着深度增加而

减弱。当降雨结束后，土壤在蒸发作用和入渗作用

下，下部含水率高于表层含水率，水势梯度为正，

水分通量也变为正。 

 

 
(a) 水势梯度液态水通量

lh
q  

 

 
   (b) 水势梯度水汽通量

vh
q  

图 3  水势梯度水分通量时空分布 

Fig.3  Spatial and temporal distribution of water flux driven 

by water potential gradient 

 

结合图 4 水势梯度作用下水分运移月变化可以

看出：在夏季和秋季，受降雨影响，土壤表层含水

率较大，水分通量为负，水势梯度水分通量以向土

壤内部运移为主，由此可能导致水分向土壤内部的

聚集；在冷季，降水量极少，地表以蒸发为主，表

层土壤含水率小于深层土壤含水率，水分通量为正，

水势梯度水分通量以向地表运移为主。同时， vhq 比

lhq 小 4 个数量级以上，在分析水分运移时可以忽略

vhq 。在无降雨状态下，对比于相同时间区段 lTq 、

vTq 、 vhq 和 lhq 发现，浅层土壤水分运移以温度梯度

水汽运为主，水势梯度液态水通量受降雨影响明显。 

 

 
         (a) 水势梯度液态水通量

lh
q  

 

 

     (b) 水势梯度水汽通量
vh

q  

图 4  不同深度处水分运移分量月变化 

Fig.4  Monthly variation of water flux in different depths 

 

3.3  水量平衡分析 

研究场地地下水位较深，同时下部多年冻土层

水分处于常年冻结状态，无水分下渗和地下水的补

给。一般区域水量平衡组成主要包括降水、蒸散发、

土壤储水量变化和产流，根据水量平衡方程： 

g TW P IR Q R E Q            （11） 

式中： W 为土壤储水量；P 为有效降水量；IR 为

灌溉补水量； gQ 为潜水补给土壤水量；R 为地表径

流量； TE 为作物与土壤蒸发量； Q 为深层渗漏补

给地下水量。 

模型模拟时不考虑地下水的影响，同时假定最

深层土壤无下渗，由于研究区域降雨量不大，且降

雨多为高频次、少量降雨，不考虑径流。图 5 给出

研究区域降水与蒸发关系，可以看出，在温度梯度

和水势梯度共同作用下，随着月降水量增大，地表
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蒸发量也相应增大；在夏季降雨量会大于蒸发量，

土壤会存储一部分降水；冬季和春季蒸发量远大于

降水量。全年降水量为 305 mm，年蒸散发量为 

302.7 mm，降雨绝大部分通过蒸发耗散，土壤水分

有少量累积。 

 

 

图 5  降水及蒸发月变化 

Fig.5  Monthly variation of precipitation and evaporation 

 

3.4  液态水及水汽在水分运移中的作用 

由质量守恒式（7）可知，土壤水分传递通过液

态水和水汽对流实现，不同深度处土壤水分运移特

征与土壤的冻结融化状态密切相关。根据 3.2 节和

3.3 节分析可知：对于较深层土壤的能量传递，在冬

季，依然是水汽运移控制着水分的传递，由于土壤

表层温度低于内部土层，内部水汽密度大于表层，水

汽向土壤表层运移（+）；而夏季，由于土层深度较

深，温度梯度降低，温度势引起的水汽运移相对于

浅层土壤有一定降低，大气降雨使得地表含水率和

水汽密度较大，液态水和水汽向土壤内部运移（）。 

为进一步分析全年液态水和水汽运移对水分传

输的作用，表 1 给出了各分量年贡献率。就全年而

言，液态水运移贡献率大于 80%，水分主要是以液

态水运移为主。不同深度处，水汽运移作用大于

15%，特别是浅层土壤在无降雨状态下，以水汽运

移为主，在分析长期水热作用时不可忽略。因此，

在分析土壤长期水分运移过程中，水汽运移和液态 

 

表 1  不同深度水分运移分量在土壤水分能量传递中作用 

(2012 年 10 月—2013 年 10 月) 

Table 1  Annual mean contribution of each water flux 

component in different depths (October 2012–October 2013) 

深度 

/ cm 

液态水 

/ % 

水汽 

/ % 

5         32.8 67.2 

15         80.9 19.1 

75         80.5 19.5 

150         82.2 17.8 

220         83.4 16.6 

水运移都应当予以考虑。 

4  活动层能量运移 

为了分析较长时间尺度能量分量的变化规律，

图 6 给出 5、25、75、150 cm 深度处 4 个能量分量

的月平均值变化。可以看出，各能量分量暖季变化

明显，随着深度增加月变化减弱。热传导月变化最

为明显，冷季为负，向外界放热；暖季为正，从外

界吸热。在冷季（11 月—次年 3 月），75 cm 以上

土层热传导是主要的能量传递途径。冷季水分通量

极低，水分传热作用弱，热传导通量比对流和潜热

通量大一个数量级。在暖季（4—10 月），由于降

雨作用使得土壤液态水和水汽运移活跃，土壤表层

液态水对流热通量、水汽对流热通量及水汽潜热波

动明显，月平均最大值分别达到 1.25、0.84、1.63 W/m2，

液态水和水汽运移将外部热量运移至内部土层，加

速土壤的升温过程，而在此区段热传导最大月平均

值为 13.5 W/m2。因此，在暖季由降雨引起的土壤

表层水分对流和水汽潜热相当可观，在能量传递中

的作用不可忽略。 

图 7 给出 4 个分量沿深度的月变化，可以看出，

随着深度增加，能量通量数值和振幅逐渐减小。水

分对流和扩散热通量在 75 cm 深度处已经很小，年

变化也不明显，至 100 cm 及以下区域年变化可以忽

略。因此，水分运移对土壤能量传递的主要作用区

域在 75 cm 范围内，100 cm 及以下区域能量传递基

本不受水分运移影响。同时，也注意到，夏季液态

水对流潜热、水汽对流及水汽扩散量较大，其他月

份均极小。可见，液态水和水汽运移传热主要集中

在暖季。 

尽管短期内热量传递各分量变化明显，特别是

在夏季降雨期间，能量分量数值及其贡献率变化剧

烈，就全年而言，热量主要是以热传导方式传递，

水汽对流作用极小，可以忽略不计。但地表 75 cm

范围内，液态水对流传热和水汽扩散潜热作用明显，

应当在能量传递中予以考虑。 

5  降雨对活动层水热影响 

5.1  降雨对水分运移的影响 

土壤含水率的变化是液态水和水汽运移的结

果，图 8 给出降雨区段 5 cm 液态水和水汽的变化过

程（为了便于比较，此处所说的大小均为绝对值）。

在 7 月 23—24 日较大降雨作用下，5 cm 处液态水

通量由降雨前 5.67 1010 m/s 变为降雨后 2.55  
910 m/s，液态水通量明显增大；5 cm 处水汽通量 
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       (a) 热传导传热 

 

 

       (b) 液态水对流传热 

 

 

        (c) 水汽对流传热 

 

 

        (d) 水汽扩散潜热 

图 6  不同深度处能量分量月平均值 

Fig.6  Monthly average of energy component  

in different depths 

 
    (a) 热传导通量 

 

 
   (b) 液态水对流热通量 

 

 
(c) 水汽对流热通量 

 

 
(d) 水汽扩散潜热通量 

图 7  不同季节能量传递沿深度变化 

Fig.7  Variation of heat transport with depth  

in different seasons 

 

由降雨前 9.1 1010 m/s变为降雨后 2.37 910 m/s，

水汽水通量也明显增大。可以看出，在降雨事件期

间和之后，液态和水汽运移明显增强，液态水和水

汽以下渗为主。 

图 9 为夏季降雨作用下土壤 5、75 cm 深度处含

水率变化情况。可以看出，5 cm 处在降雨后 1 h 后水

分增加 1.0%，而 75 cm 处则在降雨 1 d 后含水率增加
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量 0.2%。说明在降雨后土壤水分下渗导致土壤不同深

度处含水率有不同程度的增加，但沿深度存在滞后。

结合降雨期间液态水和水汽运移可以推断，降雨后土

壤含水率的增加正是由于液态水通量和水汽通量增 

 

 
(a) 5 cm 处液态水运移 

 

 

(b) 5 cm 处水汽运移 

图 8  降雨对水分水运移的影响 

Fig.8  Influence of rainfall on water transfer 

 

 
 

 
(a) 深度为 5cm 

 

 

 

 

(b) 深度为 75 cm 

图 9  降雨对含水率的影响 

Fig.9  Influence of rainfall on water content of soil 

加导致的。 

5.2  降雨对能量传递的影响 

降雨作用下热传导通量、水分对流传热及水汽

相变潜热的改变，进而导致土壤温度场变化。如图 10

所示，在 7 月 24 日降雨作用下，5 cm 处热传导通

量日最大值降雨后减小 71.9 W/m2，液态水对流热 

 

   
 

 

 

   (a) 热传导通量 
 

    

 

 

  (b) 液态水对流传热 

 

    

 

 

(c) 水汽对流传热 
 

    

 

 

(d) 水汽扩散潜热 

图 10  降雨对 5 cm 深度能量传递的影响 

Fig.10  Influence of rainfall on latent heat  

of vapor at 5 cm 
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通量日最大值降雨后增大 1.36 W/m2，水汽对流热

通量日最大值减小 1.80 W/m2，水汽潜热日最大值

减小 3.61 W/m2。可以看出，降雨作用使得液态水

对流热通量增大，而水汽对流传热、水汽扩散潜热

和土壤热传导通量降低，特别是土壤热传导通量降

低幅度最大。降雨引起的土壤热通量的上述变化使

得降雨后土壤温度降低，但降雨的影响随着土壤深

度增加而衰减且存在明显的滞后。在 7 月 24 日降雨

作用下，5 cm 土壤温度降低 0.8 ℃（见图 10），而

75 cm 温度降低 0.1 ℃（见图 11）。 

整体而言，降雨会降低表层土壤温度、减小土

壤热传导通量、增大液态水对流热通量、减少水汽

对流传热和水汽相变潜热。但土壤热传导通量降低

值远大于液态水对流热通量的增大值，在短期内降

雨能够减少土壤热通量、降低土壤温度，有利于土

壤的热稳定。 

 

    
 

 
 

    (a) 深度为 5 cm 

 

    

 

 

   (b) 深度为 75 cm 

图 11  降雨对温度影的影响 

Fig.11  Influence of rainfall on soil temperature 

6  结  论 

（1）建立了基于地表能量平衡水热通量边界条

件的水-汽-热耦合运移模型，分析了多年冻土活动

层浅层包气带水分（水汽和液态水）和能量（传导、

对流、扩散作用）输运过程及机制。 

（2）在白天，温度梯度水分通量往土壤深处运

移，夜间水分向表层运移； 在暖季，温度梯度水分

通量以向土壤内部运移为主，在冷季，温度梯度水

分通量以向地表运移为主。 

（3）就全年而言，水势梯度水汽运移极小可以

忽略不计；各个深度处，液态水运移贡献率大于

80%，水汽运移作用大于 15%，特别是浅层土壤在

无降雨状态下，以水汽运为主。因此，在分析土壤

长期水分运移过程中，水汽运移和液态水运移都应

当予以考虑。 

（4）降雨对包气带浅层水热输运影响显著，在

降雨事件期间和之后，液态水和水汽下渗占主导地

位，降雨降低表层土壤温度、减小土壤热传导通量，

有利于土壤热稳定性。 
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