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基于BP神经网络和FEFLOW模型模拟
预测多年冻土活动层温度
——以青藏高原风火山地区为例

郭林茂， 常 娟， 徐洪亮， 叶仁政
（兰州大学 资源环境学院，甘肃 兰州 730000）

摘 要：土壤温度是陆面过程中地-气系统间能量与物质交换的重要参数，它的动态变化及其对气候变

化的响应也是研究陆面过程的关键问题之一。在全球变暖背景下，研究青藏高原多年冻土活动层土壤

热状况动态变化，对深入了解高原活动层厚度的变化特征及下垫面的热力作用均有重要意义。利用BP
神经网络模型，对青藏高原风火山地区的地表温度进行了模拟，并利用输出的地表温度驱动FEFLOW
模型对研究区活动层不同深度土壤温度进行了模拟。与各深度土壤温度观测值对比发现，均方根误差

介于 0. 09 ~ 1. 78 ℃，纳什效率系数介于 0. 86 ~ 0. 98，模拟效果良好。结合 BP 神经网络模型和

FEFLOW 模型预测了研究区未来 50年活动层热状况的动态变化过程，结果表明：在 0. 02、0. 048、
0. 07 ℃·a-1三种升温情景下，50年后研究区活动层厚度将分别增加 19. 4、51. 8、64. 7 cm，土壤升温幅

度随着深度的增加逐渐减小。同时发现，随着气温不同程度的升高，土壤开始融化的时间在不断提前，

开始冻结的时间则不断延迟，这种规律随着土壤深度的增加而减弱，但不同深度土壤冻融过程对气温

升高的响应差异却随着增温速率的增大而逐渐减小。
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0 引言

青藏高原平均海拔在 4 000 m以上，是世界上

海拔最高、地形最为复杂的高原，被称作地球“第

三极”［1］。由于青藏高原特殊的地理位置、高大地

形的动力作用和地面热源的强烈热力作用，使其形

成了独特的大气环流模式，对我国、甚至对全球气

候都产生了深远的影响［2］。青藏高原地区广泛发育

着多年冻土，面积约为 1. 05×106 km2［3］，与北极地

区的多年冻土相比，青藏高原的多年冻土具有地温

高、活动层厚度大及热稳定性差等特点［4］。作为全

球气候变化的指示器与放大器，青藏高原对气候变

化十分敏感［5］。在全球变暖背景下，多年冻土活动

层厚度及热状况的变化将在一定程度上对区域的

水文循环产生影响，且活动层厚度的增加与土壤温

度的升高也将导致土壤蒸发量增大，从而改变云

量，进一步影响整个区域的能量平衡［6］。活动层与

多年冻土的热状况控制着多年冻土区的生态过

程［7］，随着气候变暖，多年冻土退化将加速青藏高

原土壤有机碳的分解，并释放温室气体到大气，增

强气候变暖趋势，形成对气候变化的正反馈效

应［8］，活动层内部的土壤温湿度分布也将发生变

化，导致区域植被退化［9］。多年冻土区工程建设中

常见的路基融沉和冻胀问题也与活动层内部的热
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状况密切相关。因此，研究青藏高原活动层土壤热

状况的动态变化对深入了解高原土壤的热力作用

及其对气候变化的响应、生态环境的影响、高原地

区的工程建设与维护等方面都有重要意义［10］。多

年冻土区地-气系统之间的能量和水分交换通过位

于多年冻土之上的活动层来实现［11］。土壤的冻融

深度是陆面与边界层大气水热交换的客观表现，是

下垫面水热综合作用的结果，在某种程度上，活动

层厚度也是下垫面热状况的重要特征［2，11］。土壤温

度的变化是下垫面热量储存和释放的重要体现，也

是下垫面热状况变化的重要标志［10］。有研究表明，

青藏高原下垫面热量的储放使东亚天气系统的槽

脊配置发生了变化，最终触发天气系统的变化［4］。

目前，针对青藏高原土壤热状况的研究主要分为两

类：（1）通过实测数据分析土壤热状况的变化特

征；（2）利用模型对土壤温度进行模拟，以分析或

预测活动层热状况对气候变化的响应。多年冻土区

气候条件恶劣，交通不便，野外调查十分有限。模

型通过统计分析或数学方程来描述各种物理过程，

为研究活动层土壤热状况的变化提供了有效方法。

FEFLOW（Finite Element subsurface FLOW sys⁃
tem）是 由 德 国 WASY（Wasserwirtschaftsplanung
und Systemforschung）公司开发的一款地下水数值

模拟软件，灵活的有限单元剖分方法和强大的数值

模拟算法使其能对流场、溶质运移和热量传输等多

种情景进行合理的模拟与预测［12-13］。FEFLOW 7. 1
中加入了 piFreeze模块，本构关系描述了热容的温

度依赖性，包括相变潜热、渗透率和流体黏度以及

导热系数，考虑了热量输送过程中温度变化导致的

水分相变以及伴随的土壤水热性质的变化，可用于

模拟冻融过程中土壤温度的动态变化［14］。基于改

进的FEFLOW，Anbergen等［15］模拟了冻结过程中土

壤温度的变化过程，其完美拟合了McKenzie等［16］

给出的 Lunardini经典解析解。Magnin等［14］模拟预

测了西欧勃朗峰地区小冰期末期以来至 21世纪末

的多年冻土退化情况。Langford［17］模拟了加拿大西

北地区斯科蒂河流域的活动层及下覆多年冻土的

温度变化情况，模拟效果良好。下文所提到的 FE⁃
FLOW 模型均为加入 piFreeze 模块后的 FEFLOW
模型。

目前，在对活动层和多年冻土的温度进行模拟

时，常将较易获得的气温作为模型的上边界条件。

Luo等［18］在不考虑地表特征的热力影响情况下，分

别采用气温、陆面温度、地表温度作为GIPL模型

的驱动变量，对黄河源区的土壤温度进行了模拟。

结果表明，地表温度驱动模拟效果最为理想，更适

合作为土壤温度模拟的驱动变量。在多年冻土区，

地表温度的变化受到海拔以及包括植被、土壤质

地、太阳辐射等在内的表面特征因素的影响，具有

复杂性和不确定性［19］。BP（back-propagation）神经

网络作为信息处理的一种新方法，具有自适应性、

学习能力和极强的非线性处理能力［20］。目前，已经

有诸多学者将BP神经网络模型用于青藏高原冻土

区的相关研究，包括冻土层上水水位［21］、冻土路基

变形［22］、土壤冻结温度与未冻水含量［23］、径流的变

化预测［24］。本研究将利用BP神经网络模型对研究

区的地表温度进行模拟预测，为 FEFLOW模拟和

预测活动层不同深度土壤温度做好准备。

有研究表明，过去几十年中青藏高原多年冻土

活动层厚度不断增加，土壤温度也逐渐升高［5，25］。

1981 - 2010 年，青藏高原活动层厚度变化量

为-1. 54 ~ 2. 24 m，平均以 1. 29 cm·a-1的速率逐渐

增厚［25］。多年冻土退化将对青藏高原地区水热循

环乃至整个生态系统产生影响，模拟和预测青藏高

原多年冻土活动层的热状况对气候变化的响应是

非常必要的。为此，本研究在已有野外观测数据的

基础上，利用BP神经网络模型和 FEFLOW模型对

青藏高原风火山研究区活动层各深度土壤温度进

行模拟重现，并检验两模型的有效性；模拟预测不

同升温情景下活动层各深度土壤温度的动态变化

过程，分析气候变化对不同深度土壤冻融特征及活

动层厚度的影响，这将为多年冻土区气候变化、

地-气系统之间的物质和能量交换、生态学和工程

建设的研究提供有用的信息。

1 数据来源

如图 1所示，研究区位于青藏高原风火山左

冒西孔曲小流域内（93°03′~ 92°50′E、34°40′~
34°48′N），左冒西孔曲流域为长江源区北麓河的重

要支流，该区域属于典型的连续多年冻土。在本研

究中，活动层温度监测点位于左冒孔河左岸的典型

高寒草甸区域，该区域多年冻土发育良好。研究区

海拔为 4 680 ~ 5 360 m，属高原大陆性干旱气候，

年平均气温为-5. 2 ℃，年平均降水为 290. 9 mm，

但年平均蒸发量高达1 316. 9 mm，年平均相对湿度

为 57%，多年冻土厚度为 50 ~ 120 m，活动层厚度
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变化范围为 0. 8 ~ 2. 5 m［21］。该流域内无冰川与常

年积雪分布，河流以大气降水和积雪融水以及地下

水补给为主。植被以高寒草甸为主，河谷和山坡底

部有高寒沼泽分布。高寒草甸植被群落以高山嵩

草（Kobresia pygmaea）、矮嵩草（K. humilis）和线叶

嵩草（K. capillifolia）等为主［21］。

采用冻土工程国家重点实验室研发的热敏电

阻 传 感 器 以 及 美 国 Fluke 公 司 生 产 的 多 用 表

（Fluke180 系列），计算地表及地表以下 5 cm、

10 cm、15 cm、20 cm、40 cm、80 cm、160 cm、

320 cm处的土壤温度。传感器的测量范围为-40 ~
50℃，测量精度为 0. 05℃。2006年 1月 1日至 2008
年 12月 31日，每 3 h记录一次活动层各深度的温

度，将日平均观测值作为一天的温度数据进行计

算，其中 320 cm处的土壤温度自 2006年 9月 2日开

始观测并记录。在试验场地附近建立了一个微型

气象站（美国ONSET公司HOBO），用以记录降水、

气温、风速和风向以及总辐射数据。各层土壤的容

重、粒径组成见表1。

2 研究方法

2. 1 BP神经网络模型

BP神经网络是一种按误差逆向传播算法训练

的多层前馈网络，由输入层、一个或多个隐藏层、

输出层及各层中相互连接的节点组成（图 2）。在训

练学习的过程中，BP神经网络通过反向传播误差

信号来不断调整网络的权值和阈值，使网络实际输

出与期望输出的均方根误差最小，是目前研究最

多、应用最为广泛的人工神经网络模型之一［20］。在

本研究中，基于BP神经网络建立地表温度预测模

型的过程主要包括以下步骤：样本构建、网络训

练、验证、测试。

图1 研究区位置［21］

Fig. 1 Location of the study area［21］

表1 活动层土壤剖面情况

Table 1 Information of soil within the active layer at
different depths

土壤深度

/cm

0
20
40
80
160

干容重

/（kg·m-3）

1 100
1 260
1 340
1 600
1 630

砂粒

含量/%

20
25
25
70
70

粉粒

含量/%

30
25
25
20
20

黏粒

含量/%

50
50
50
10
10

注：砂粒、粉粒、黏粒的粒径范围分别为≥0. 05 ~ 2 mm、
≥0. 002 ~ 0. 05 mm、<0. 002 mm。

图2 典型的三层BP神经网络结构示意图

Fig. 2 Diagram of a typical three-layer BP neural
network structure
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2. 1. 1 样本的构建

神经网络建模的首要之处在于输入变量的选

取，它提供了被模拟系统的基本信息［21，24］。考虑到

多年冻土区数据匮乏，采用统计学方法确定神经

网络模型中对于地表温度预测具有显著影响的输

入变量的滞后数［21］，以缩短试错过程，提高模拟精

度。本文中采用偏自相关函数（partial autocorrela⁃
tion function，PACF）确定对于地表温度预测具有

显著影响的输入参数的滞后天数，地表温度时间

序列的偏自相关系数见图 3。由图可知，当滞后天

数为 7天时，PACF仍显示出显著的相关性，此后

控制在置信区间内。通过对比发现，滞后 7天输入

的模拟精度与滞后 3天输入的模拟精度相比，并无

显著提高，最终选取当天及向前三天的数据作为

模型的输入，分别代表模拟地表温度当天及前一

天、前两天与前三天的输入参数，用 t、t-1、t-2、
t-3表示。

图 4展示了气温与地表温度的变化过程，两变

量的变化趋势几乎完全一致，地表温度随气温的升

高和降低而升高和降低，相关系数高达 0. 94（P<
0. 01）。因此，可以将气温作为影响地表温度的输

入变量。图 5展示了总辐射与地表温度的变化过

程，两变量的变化趋势基本一致，相关系数为 0. 61
（P<0. 01）。因此，将总辐射也作为影响地表温度的

输入变量。分别用At、At-1、At-2、At-3与Rt、Rt-1、Rt-2、

Rt-3表示输入的当天、前一天、前两天与前三天的气

温与总辐射。理论上，神经网络模型输入参数的种

类越多，越有利于提高模拟的精度［21，24］。考虑到多

年冻土区数据获取较为困难，且有时增加输入参数

反而会降低模拟的精度［21］，本研究中仅选取气温与

总辐射作为模型的输入参数。

2. 1. 2 网络训练、验证

在对BP神经网络模型进行训练和验证前，首

先要确定模型的拓扑结构。本研究中隐藏层的数

目为 1层，BP神经网络的拓扑结构为 8-1-1。参考

图3 地表温度时间序列的偏自相关函数

Fig. 3 Partial autocorrelation function of surface
temperature time series

图4 2006 - 2008年气温与地表温度变化

Fig. 4 Variations of air temperature and surface temperature during 2006 - 2008

图5 2006 - 2008年总辐射与地表温度变化

Fig. 5 Variations of total solar radiation and surface temperature during 2006 - 2008

402



2期 郭林茂等：基于BP神经网络和FEFLOW模型模拟预测多年冻土活动层温度——以青藏高原风火山地区为例

下式［22］，确定隐藏层的节点数。

L < m + n + a （1）

式中：L为隐藏层节点数；m为输出层节点数；n为
输入层节点数；a为0 ~ 10之间的常数。

输入层中的 8 个节点分别为 At、At-1、At-2、

At-3、Rt、Rt-1、Rt-2、Rt-3，输出层的 1个节点即表示

所模拟的地表温度 STt。利用 Matlab R2017a中的

newff函数创建 BP神经网络，将训练样本带入网

络中进行训练，建立地表温度预报模型。模型的

训练期为 2006年 1月 1日至 2007年 12月 31日，

验证期为 2008年 1月 1日至 2008年 12月 31日。

表 2给出了训练期气温、总辐射及地表温度数据

的统计参数，其中气温和地表温度数据呈较低程

度负偏态分布，总辐射数据呈较低程度正偏态分

布，训练期此三组数据离散程度较小，代表

性好。

2. 2 FEFLOW模型

FEFLOW模型中热量传输计算基于能量守恒

方程［26］。

∂
∂t (ερ lc l + (1 -ε) ρscs ) +

∂( )ρ lc lTqi

∂xi

-
∂
∂xi ( λi，j

∂T
∂xj ) = QT （2）

式中：ε为有效孔隙度；ρlcl、ρscs分别为液相和固相

物质的容积热容量；qi为水流渗流速度；xi、xj为空

间变量；λi，j为导热系数；T为温度；QT为热量的源

或汇项。FEFLOW中只考虑一种液相和固相物质，

即液态水与土壤颗粒。本研究忽略了水流对温度

场的影响，仅考虑垂向上的热传导，因此式（2）左

侧第二项为0。
FEFLOW 7. 1中的 piFreeze模块将冰部分加入

固相物质，修改了式（2）中固相物质的导热系数与

体积热容的计算。此时，εa+εw+εi+εr=1，其中 εa、

εw、εi、εr分别表示空气、水、冰和土壤颗粒的体积

分数。piFreeze建立了冰与液态水之间的联系，即

未冻水含量与总的含水率之间的关系，也称作冻结

函数［14］。

F =
εw ρw

εw ρw + ε i ρ i
（3）

式中：ρw、ρi分别为液态水和冰的密度。冻结函数F
是与温度有关的一个函数，有

F ( )T =

ì

í

î

ï
ïï
ï

ï
ïï
ï

φres T < T l

φres + ( )1 -φres

T -T l∆T
T l ≤ T < Th

1 T ≥ Th

（4）

式中：［Tl，Th］=［T0-∆T/2，T0+∆T/2］，其中 T0为冻

结温度。FEFLOW-piFreeze 中假设当温度低于冻

结温度时，液态水并不立刻冻结成冰，而是在给

定的温度范围［Tl，Th］内逐渐冻结。当温度低于 Tl

仍有部分液态水存在，称作残余含水率 φres。将冻

结函数考虑在内，piFreeze 对式（2）进行了以下

修改。

固相物质导热系数改为

λs = λs，0 +
ε i( )λ i - λs

1 - ε
（5）

固相物质容积热容量改为

ρscs = ρs，0cs，0 +
ε i( )ρ ic i -ρscs

1 - ε
-
ρ i Lf

1 - ε

∂ε i

∂F
∂F
∂T

（6）

式中：Lf为冰形成时的潜热。FEFLOW模型的输入

参数主要包括土壤剖面的温度和含水率的初始分

布、地表温度、降水、各层土壤水热参数。

本研究模拟了 2006年 9月 2日至 2008年 12月
31日活动层各深度土壤温度的动态变化过程，其中

2006年 9月 2日至 2007年 12月 31日为模型校准

期，2008年 1月 1日至 2008年 12月 31日为模型验

证期。以 2008年为基准，分别按照 0. 02 ℃·a-1、

0. 048 ℃·a-1、0. 07 ℃·a-1的气温升高速率，对 2009
年 1月 1日至 2058年 12月 31日的活动层温度变化

进行了预测。将模拟域从地表至地表以下 600 cm
深度分成 10层，代表性深度分别为 0 cm、5 cm、

10 cm、15 cm、20 cm、40 cm、80 cm、160 cm、

320 cm、600 cm。土壤剖面的温度和含水率的初始

分布采用观测孔的观测值，600 cm处土壤温度设为

定值-3. 5 ℃，部分参数采用模型提供的默认值，具

体参数设置见表3。

表2 训练样本数据的统计参数

Table 2 Statistical parameters of air temperature，surface temperature and total solar radiation training sample data

项目

气温/℃

地表温度/℃

总辐射/（MJ·d-1·m-2）

最小值（min）

-25. 30
-20. 30
4. 81

最大值（max）

12. 70
20. 90
37. 66

均值（mean）

-4. 76
-0. 73
19. 11

标准差（std）

8. 25
9. 85
6. 10

离散系数Cv

-1. 73
-13. 49
0. 32

偏态系数Cs

-0. 08
-0. 03
0. 59
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2. 3 模型评估方法

模型的模拟性能可以通过一些统计参数进行

评估。本研究采用相关系数（R）、均方根误差

（RMSE）、平均绝对误差（MAE）、纳什效率系数

（NSE）对 BP 神经网络地表温度预测模型和 FE⁃

FLOW模型的模拟性能进行评估。各统计参数的

计算公式为

R =
∑
i = 1

n ( )Mi -
-
M ( )Oi -

-
O

∑
i = 1

n ( )Mi -
-
M

2∑
i = 1

n ( )Oi -
-
O

2
（7）

RMSE =
1
n∑i = 1

n ( )Mi -Oi

2

（8）

MAE =
1
n∑i = 1

n

|| Mi -Oi （9）

NSE = 1 -
∑
i = 1

n ( )Mi -Oi

2

∑
i = 1

n ( )Oi -
-
O

2
（10）

式中：n为观测样本数；Mi、
-
M分别为模拟值及其平

均值；Oi、
-
O 分别为观测值及其平均值。当 R=1，

RMSE=0，MAE=0，NSE=1时，认为模型的模拟性

能达到最佳。

3 结果与分析

3. 1 地表温度模拟

以气温和辐射作为输入参数，利用BP神经网

络模拟预测得到的地表温度与观测值的动态变化

过程如图 6所示。可知，地表温度模拟值的动态变

化趋势、峰谷值都与观测值基本一致，很好地反映

了地表温度一年内的动态变化过程。对模型验证

期地表温度预测模型的模拟性能进行了统计分析，

其 中 模 拟 值 与 预 测 值 的 MAE、RMSE 分 别 为

1. 78 ℃、1. 41 ℃，相关系数R高达 0. 98（P<0. 01），

模型的纳什效率系数NSE高达 0. 96。纳什效率系

数常用来评估模型的模拟性能，一般认为当 0. 6≤
NSE<0. 8时，模拟结果是可以接受的；当NSE≥0. 8
时，可认为模型的模拟能力极佳［21］。因此认为，本

文中由气温与总辐射作为驱动变量建立的地表温

度预测模型可以很好地对地表温度进行模拟预测。

由于多年冻土区地表温度监测点较少，通过所建立

的地表温度预测模型，利用气象资料驱动，可以很

好地对本研究区过去与未来的地表温度进行模拟

预测，这将为下一步研究活动层不同深度土壤温度

的预测和模拟奠定良好的基础。

3. 2 土壤温度模拟

在基于BP神经网络模型成功模拟预测地表温

度的前提下，利用改进的 FEFLOW模型来模拟预

测研究区活动层不同深度土壤温度的动态变化过

程。图 7是不同深度土壤温度模拟值与观测值年内

的动态变化过程。从图中可以看出，不同深度土壤

温度的模拟值与观测值动态变化趋势一致，二者吻

合得很好，模拟值能很好地反映活动层土壤剖面温

表3 FEFLOW模型参数

Table 3 FEFLOW model parameters

参数

水的密度

冰的密度

水的动力黏度

冻结温度

冰的融化潜热

冰的容积热容量

水的容积热容量

土壤颗粒的容积热容量

冰的导热系数

水的导热系数

土壤颗粒的导热系数

残余含水率

数值

1 000
917. 5
97. 1
1

3. 34×105
1. 86
4. 184
2. 52
2. 2
0. 6
2
0. 05

单位

kg·m-3

kg·m-3

kg·m-1·d-1

℃

J·kg-1

MJ·m-3·℃-1

MJ·m-3·℃-1

MJ·m-3·℃-1

J·m-1·s-1·℃-1

J·m-1·s-1·℃-1

J·m-1·s-1·℃-1

图6 2008年地表温度模拟值与观测值

Fig. 6 Daily surface temperatures，simulated and observed，in 2008
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度的动态变化过程。表 4是不同深度土壤温度模拟

的效率参数。各深度模拟值与观测值之间的相关

系数R均高于 0. 94（P<0. 01），NSE值均高于 0. 93。
模拟结果说明，FEFLOW模型对于模拟不同深度土

壤温度的动态变化模拟精度较高，效果良好。0 ~
20 cm各层土壤温度模拟效果差别不大，RMSE值

在 1. 73 ~ 1. 76 ℃，MAE 值在 1. 40 ~ 1. 42 ℃；自

20 cm 以下，各层土壤 RMSE 值均小于 1. 24 ℃，

MAE值均小于 0. 93 ℃，即随着深度的增加，RMSE
与MAE基本呈减小趋势，说明随着土壤深度的增

加模型的模拟精度逐渐提高。周剑等［7］根据各深度

土壤含水率的年内变化特征，将风火山研究区土壤

冻融过程划分为冻结发生期（9月下旬至 11月中

旬）、完全冻结期（11月下旬至次年 3月下旬）、融化

发生期（4月上旬至 6月中旬）、完全融化期（6月下

旬至 9月中旬）。本研究参照上述结论，计算求得

四个阶段各深度土壤温度平均 RMSE 值分别为

1. 26 ℃、1. 48 ℃、0. 94 ℃、1. 11 ℃，可以看出模型

在冻结发生期与完全冻结期的模拟精度均低于融

化发生期与完全融化期，这可能与模型计算的冻结

期土壤水热参数存在误差有关，从而导致了模型的

不确定性。然而从整个模型的效率参数来看，FE⁃
FLOW模型能用于模拟多年冻土区土壤温度的动

态变化过程，且精度较高，模拟效果好。

3. 3 土壤温度对气温升高的响应

图 8中（a）、（b）、（c）分别表示在 0. 02 ℃·a-1、

0. 048 ℃·a-1、0. 07 ℃·a-1升温速率下，2008 - 2058
年每隔 10年的土壤剖面温度分布。从图中趋势线

表4 各深度地温的模拟效率参数

Table 4 Simulated efficiency parameters of soil temperature at different depths

土壤深度/cm

RMSE/℃

MAE/℃

NSE

R

5
1. 76
1. 41
0. 95
0. 98

10
1. 77
1. 43
0. 94
0. 98

15
1. 73
1. 40
0. 94
0. 98

20
1. 78
1. 43
0. 93
0. 98

40
1. 24
0. 93
0. 96
0. 98

80
1. 03
0. 86
0. 95
0. 99

160
0. 88
0. 69
0. 86
0. 94

320
0. 09
0. 07
0. 98
0. 99

图7 2008年各深度地温模拟值与观测值

Fig. 7 Daily soil temperatures，simulated and observed，at various depths in 2008
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（黑色实线）可以看出，活动层厚度（定义为 0 ℃等

温线所对应的最大深度，图中为红色虚线对应的最

深处）随着气温的升高逐渐增厚，且升温速率越

大，活动层增厚速度越快。2058年时，在 0. 02 ℃·

a-1、0. 048 ℃·a-1、0. 07 ℃·a-1升温速率下，活动层

厚度分别增加 19. 4、51. 8、64. 7 cm，年平均增速分

别为 0. 39 cm·a-1、1. 04 cm·a-1、1. 29 cm·a-1。由图

8可知，随着气温的升高，活动层各深度土壤开始

融化的时间不断提前（逐渐融化阶段的 0 ℃等温线

不断前移），而开始冻结的时间不断向后推迟（逐渐

冻结阶段的 0 ℃等温线不断后移），说明土壤处于

完全冻结状态的历时在不断缩减。气温升高速率

越大，开始融化时间越提前，开始冻结时间也越向

后推迟，土壤完全冻结时间也越短。为了探究不同

深度土壤对气温升高的响应，本文选取 10 cm、

80 cm、160 cm三个深度，分别代表浅、中、深层土

壤，对三个深度土壤温度与冻融特征变化进行了

分析。

图 9中（a）、（b）、（c）分别表示三种升温情景

下，预测得到的浅、中、深层土壤年平均温度。由

图可知，随着气温的升高，浅、中、深层土壤温度

也逐渐升高，且升温幅度随土壤深度的增加而逐渐

减小。以 0. 02 ℃·a-1升温情景为例，50年后浅、

中、深层土壤温度分别升高了 0. 82 ℃、0. 47 ℃和

0. 35 ℃，浅层土壤年平均升温速率（0. 016 ℃·a-1）

与气温升高速率（0. 02 ℃·a-1）十分接近，而深层土

壤升温速率（0. 007 ℃·a-1）约为气温升高速率的

1/3，说明浅层土壤温度对气温变化的响应最为显

著。在升温条件下，不同深度土壤冻融过程的变化

特征也印证了上述结论。由表 5可知，同一升温情

景下，随着土壤深度的增加，冻结延迟时间与融化

提前时间的变化幅度逐渐减小。以 0. 02 ℃·a-1升温

情景为例，融化提前时间浅层（11 d）是深层（5 d）的

2倍，冻结延迟时间浅层（6 d）是深层（2 d）的 3倍，

浅层土壤冻融过程对气温变化的响应最为强烈。

对比各升温情景下融化提前时间与冻结延迟时间

的变化可知，气温升高对土壤融化过程的影响大于

对冻结过程的影响（开始融化提前时间约为开始冻

结延迟时间的 2倍）。气温升高幅度越大，土壤冻

融过程变化的程度越剧烈，但是随着气温升高速率

的增大，浅、中、深层土壤冻融过程变化的差异逐

渐减小。

4 讨论

4. 1 FEFLOW模型对土壤温度的模拟

多位研究者采用不同的模型模拟了青藏高原

多年冻土区的土壤热状况［4，27-28］。在 SHAW 模型

中，辐射、降水、地表反射率、植被生长信息等输

入变量的偏差都可能会对土壤热通量的计算产生

影响，进而对土壤温度的模拟产生影响。此外，该

图8 三种升温情景下模拟土壤剖面温度分布

Fig. 8 Profiles of soil temperature simulated under the three warming scenarios
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模型需要输入模拟开始和结束时的温湿度分布，无

法对气候变化情景下土壤温湿度的变化进行预测。

Gao等［27］指出，复杂的地形、植被覆盖、土壤水分

分布造成的辐射和地表反射率估计的不确定性导

致GBEHM计算地表能量平衡时的不确定性，进而

使土壤温度的计算产生偏差。多位学者利用GIPL2
模型成功模拟了多年冻土区土壤热状况的变

化［4，18］，但GIPL2模型要求分别输入各层土壤冻结

和融化期间的导热系数、容积热容量等土壤热参

数，而 FEFLOW可以根据冻融过程中的含冰率和

未冻水含量，自动计算土壤导热系数与容积热容

量。表 6统计整理并将本文模拟结果与其他模型模

拟结果进行了比较（由于模拟深度不同，取平均

RMSE）。可知，FEFLOW模型平均 RMSE小于另

外三种（SHAW、GBEHM、GIPL2）模型，模拟效果

最好。综合来看，以BP神经网络模型输出为输入

的FEFLOW模型输入参数少、模拟精度高，更适用

于多年冻土区土壤热状况的模拟。

在本研究中，FEFLOW模型对浅层土壤温度的

模拟精度要低于深层土壤。原因可能来自多个方

面：（1）研究点位于高寒草甸区，植被根系深度约

30 cm，植被根部有机质的富集以及地表植被枯落

物改变了浅层土壤的热性质，而 FEFLOW无植被

输入选项，势必会影响浅层土壤温度的模拟精度。

（2）由表 1可知各深度土壤粒径组成不同，其热力

性质必存在差异。本研究土壤热参数参考了文献

［29］，将各深度土壤作均质处理，因此可能导致模

拟出现偏差。由图 8可知，FEFLOW模型在冻结阶

表5 三种升温情景下50年后各深度土壤冻融过程变化特征

Table 5 Characteristics of soil freeze-thaw process at different depths after 50 years under the three warming scenarios

升温速率/（℃·a-1）
0. 02

0. 048

0. 07

土壤深度/cm

10
80
160
10
80
160
10
80
160

完全冻结历时缩短时间/d

17
11
7
32
27
21
46
46
41

开始融化提前时间/d

11
8
5
22
19
15
32
30
25

开始冻结延迟时间/d

6
3
2
10
8
6
14
16
16

表6 FEFLOW模型与其他模型模拟误差比较

Table 6 Simulation error comparisons between FEFLOW
model and other three models

模型

FEFLOW

SHAW

GIPL2
GBEHM

研究区

风火山

风火山

唐古拉山

黑河上游

平均RMSE/℃

1. 28
2. 30
1. 29
1. 93

文献来源

本文

［28］
［4］
［27］

图9 三种升温情景下气温和各深度地温变化

Fig. 9 Annual mean air temperature and soil temperatures at different depths under the three warming scenarios
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段的模拟精度要低于融化阶段。Qin等［30］在模拟青

藏高原活动层厚度与多年冻土热状况时，对土壤含

水率、土壤热参数（如融化和冻结阶段的导热系

数、热容）以及驱动数据进行了不确定性分析，指

出活动层厚度对冻结阶段的土壤导热系数最为敏

感。在本研究中，冻结和融化阶段温度模拟效果的

差异可能与 FEFLOW在计算冻结与融化阶段的水

热参数存在误差，造成模型的不确定性有关。土壤

结构参数、水热动力学参数的准确描述是多年冻土

区活动层土壤冻融过程中水热传输模拟的关键，未

来可考虑适用于青藏高原多年冻土区的土壤水热

性质参数化方案，以提高模型的模拟精度。

4. 2 土壤热状况对气候变化的响应

在全球气候变暖大背景下，青藏高原多年冻土

大面积退化，土壤温度不断升高，多年冻土上限不

断加深，导致活动层厚度逐渐增大［6，27］。本研究使

用 FEFLOW模型对三种不同升温情景下风火山区

域活动层热状况的动态变化进行了单点尺度上的

数值模拟预测。由图 9可知，随着气温的升高，活

动层厚度逐渐增厚，0. 02 ℃·a-1、0. 048 ℃·a-1、

0. 07 ℃·a-1三种升温情景下，50年后（2058年）活动

层厚度分别增加了 19. 4、51. 8、64. 7 cm，年平均增

速分别为 0. 39 cm·a-1、1. 04 cm·a-1、1. 29 cm·a-1。

张中琼等［31］模拟预测了不同升温情景下青藏高原

活动层厚度变化情况，0. 023℃·a-1升温情景下活动

层增厚速率为 0. 50 ~ 1. 25 cm·a-1；0. 052 ℃·a-1升

温情景下为 0. 50 ~ 1. 37 cm·a-1。Pang等［32］模拟结

果表明，在 0. 018 ℃·a-1升温情景下，青藏高原活动

层增厚速率为 0. 27 ~ 0. 81 cm·a-1；0. 04 ℃·a-1升温

情景下为 0. 81 ~ 1. 89 cm·a-1。非连续型多年冻土

的平均温度偏高，对于气温变化更为敏感［32］，本次

模拟结果比上述结果稍微偏小，可能与研究区位于

青藏高原腹地，属于连续型多年冻土有关。Ras⁃
mussen等［33］模拟了升温情景下格陵兰岛东北部肯

伯格山谷的活动层厚度变化，在 0. 03 ℃·a-1升温情

景下，活动层增厚速率为 0. 67 cm·a-1，比青藏高原

活动层增厚速率小，青藏高原地区多年冻土对气候

变化更为敏感。

张明礼等［34］等模拟了气温升高情景下青藏高

原北麓河地区土壤温度的变化过程，结果表明气温

升高对土壤温度的影响随深度的增加逐渐减弱。

刘光生［28］指出土壤温度与气温的相关性随深度的

增加而逐渐降低，土壤温度对气温的响应程度随深

度的增加而逐渐降低。在本研究中，通过对比

0. 02℃·a-1、0. 048℃·a-1、0. 07℃·a-1三种升温情景

下不同深度土壤温度的变化，发现土壤温度升高的

幅度均随着土壤深度的增加而逐渐减小，不同升温

情景下温度的差异随深度增加而减小，与上述研究

结论相符。

气温升高将对土壤的冻融过程产生显著影响。

Wang等［35］利用开顶式气室（OTCs）升高近地表层气

温，评估了气温升高对土壤热状况的影响。结果表

明，近地表气温的升高延长了土壤的解冻时间，延

缓了秋季冻结过程的发生，缩短了连续冻结的持续

时间，且这种影响随着土壤深度的增加而逐渐减

小。刘光生［28］指出，随着气温的升高，完全冻结期

间地温变化幅度趋缓，持续冻结时间逐渐减小；未

冻结期间地温变化速率逐渐增大，持续解冻时间逐

渐增大。气温升高导致的土壤融化时间提前、冻结

时间推迟，增加了植被生长的有效积温并延长了植

被生长期，有利于植被在冬季的生长和生存［35］。本

研究中，在气温升高情景下，各深度开始融化时间

提前，开始冻结时间延迟，且土壤的开始融化时间

的提前天数、开始冻结时间的延迟天数以及土壤处

于完全冻结状态缩短天数均随着土壤深度的增加

而逐渐减小，与上述研究结论相符。

5 结论

利用青藏高原风火山地区 2006 - 2008年气象

资料建立了BP神经网络地表温度预测模型，对地

表 温 度 进 行 了 模 拟 重 现 ，并 对 0. 02 ℃·a-1、

0. 048 ℃·a-1、0. 07 ℃·a-1三种升温情景下的地表温

度进行了模拟预测。根据风火山地区的气象与地

温、水分等观测资料，利用FEFLOW模型在单点尺

度上对活动层内各深度土壤的温度进行了模拟。

结果表明，两个模型的模拟精度高，模拟效果好，

可用于青藏高原多年冻土活动层土壤温度动态变

化过程的预测与模拟，并对模拟结果进行了分析讨

论。得到如下结论：

（1）利用较易获得的气象资料所建立的BP神

经网络地表温度预测模型与 FEFLOW模型能够很

好地模拟多年冻土区土壤热状况的动态变化过程。

虽然 FEFLOW模型对浅层土壤温度的模拟精度低

于深层土壤、冻结过程的模拟精度低于融化过程，

但模拟的不同深度土壤温度变化的趋势、峰谷值都

与观测值基本一致，较好地体现了土壤温度的季节

408



2期 郭林茂等：基于BP神经网络和FEFLOW模型模拟预测多年冻土活动层温度——以青藏高原风火山地区为例

变 化 。 通 过 对 比 FEFLOW 模 型 与 其 他 模 型

（SHAW、GIPL2、GBEHM）在青藏高原多年冻土区

模拟的土壤温度结果，发现以BP神经网络模型输

出为输入的 FEFLOW模型输入参数少、模拟的各

深度土壤温度更接近实际观测值。因此，对青藏高

原土壤热状况的模拟更具有优势，能够成为模拟多

年冻土区土壤热状况的理想模型。

（2）在 0. 02 ℃·a-1、0. 048 ℃·a-1、0. 07 ℃·a-1三

种升温情景下，50年后（2058年）风火山地区活动

层厚度分别增加了 19. 4、51. 8、64. 7 cm；各深度土

壤温度均有不同程度升高，开始融化时间提前，开

始冻结时间向后延迟，不同深度土壤冻融过程对气

温升高的响应差异随着升温幅度的增大而减小。

其中，浅层土壤对气温变化的响应最为显著，升温

幅度最大，冻融起始时间变化幅度也最大，且这种

变化随着土壤深度的增加而逐渐减小。同时，气温

升高对土壤融化过程的影响大于冻结过程，各深度

土壤融化提前时间约为冻结延迟时间的2倍。

近几十年来，青藏高原暖湿化趋势显著［36］。气

温的升高伴随着降水的增加，降水可降低表层土壤

温度，减小土壤热传导通量，有利于冻土的热稳定

性［36］，也有研究认为降水的增加会使得活动层厚度

增大［37］，有关降水对活动层热状况的影响还存在争

议。本研究中，模拟未来气候变化对活动层热状况

（包括地表温度）的影响时，仅考虑了气温的变化，

忽略了降水的影响，这势必会对模拟结果产生影

响。未来预测气候变化对活动层热状况的影响时，

应同时考虑降水和气温两种因素，才能更好地理

解、评估和预测多年冻土区活动层热状况对气候变

化的响应，以及可能对地-气系统之间物质和能量

交换过程产生的影响。
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Simulation and prediction of permafrost active layer temperature based on BP
neural network and FEFLOW model：take the Fenghuoshan area on

the Tibetan Plateau as an example

GUO Linmao， CHANG Juan， XU Hongliang， YE Renzheng
（College of Earth and Environmental Sciences，Lanzhou University，Lanzhou 730000，China）

Abstract：Soil temperature is an essential index for energy and material exchange between the earth-atmosphere
system during land surface processes. Its dynamic changes and its response to climate change are also one of the
key issues in the study of land surface processes. Under the background of global warming，the dynamic chang⁃
es of soil thermal conditions in the permafrost active layer on the Tibetan Plateau are of great significance for un⁃
derstanding the variation of active layer thickness and the thermal effects of the underlying surface. In this pa⁃
per，the BP neural network model is used to simulate the surface temperature of the Fenghuoshan area on the pla⁃
teau. Using the output surface temperature to drive the FEFLOW model，the soil temperature at different depths
in the active layer was simulated. Comparisons between the simulated and observed data in situ showed that：the
root mean square error ranged from 0. 09 to 1. 78 ℃，and the Nash-Sutcliffe efficiency coefficient ranged from
0. 86 to 0. 98. Combined with the BP neural network model and the FEFLOW model，the dynamic changes of
the active layer thermal conditions in the study area in the next 50 years are predicted. The results show that un⁃
der the three warming scenarios of 0. 02 ℃·a-1，0. 048 ℃·a-1，0. 07 ℃·a-1，the thickness of the active layer in
the study area will increase by 19. 4，51. 8，64. 7 cm 50 years later，respectively. Soil temperature at different
depths showed a significant increase with the increase of air temperature，and the influence of air temperature on
soil temperature decreases with depth. At the same time，it is found that under different warming scenarios，the
time for the soil to start thawing is continuously advanced，and the time to start freezing is continuously delayed，
and this law also decreases with the soil depth，but the difference of response of soil freezing and thawing pro⁃
cess to temperature rise at different depths decreases with increasing of the warming rate.
Key words：Tibetan Plateau；active layer；soil thermal condition；climate change；BP neural network；FE⁃
FLOW model
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