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摘要  青藏高原中部和南部在夏季风期间的降水主要来自印度季风输送的水汽和高原自身蒸

发的水汽. 然而, 目前两种水汽对降水的贡献率还不清楚. 夏季风期间(6~9 月), 纳木错湖区大

气降水、河水中过量氘明显比纳木错以南地区降水中过量氘高, 这反映了纳木错湖水蒸发水汽

与当地大气水汽的混合. 本文根据地表水体蒸发水汽对当地大气水汽贡献率的估算理论, 基于

相关水体(降水、河水、大气水汽和湖水)中稳定同位素数据, 初步估算出近年夏季纳木错湖水

蒸发水汽对当地大气水汽的贡献率平均约为 28.4%~31.1%. 
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青藏高原内陆水汽循环的研究 , 对充分认识青

藏高原不同区域水汽来源和降水时空分布有重要的

作用. 春季和夏季期间, 作为一个强大的热源, 青藏

高原地表大量的潜热和感热的输出[1~3], 不仅在印度

季风形成中起到了重要的作用[4~6], 而且对全球大气

环流也有一定的影响 [7,8]. 同时 , 随着地表热量的大

量输出和白天大气对流运动增强[9,10], 青藏高原上出

现明显的地表水汽再循环过程 , 有大量地表蒸发水

汽进入大气. 其中, 相当一部分蒸发水汽来自青藏高

原为数众多的湖泊 , 这些湖面总面积达到 44993.3 

km2 [11]. 因此, 地表蒸发水汽尤其是湖水蒸发水汽对

青藏高原当地大气水汽的贡献不容忽视 . 已有研究

对青藏高原内陆水汽循环及其对大气水汽的贡献给

出了一些定性描述 , 如杨伟愚等人 [12]研究发现青藏

高原西部的降水、蒸发和向土壤中渗透接近于平衡, 

其水分循环主要是局地的内循环; 姚檀栋等人 [13]通

过研究唐古拉山地区降雪 δ18O 特征发现部分降雪的

水汽来源于高原内陆蒸发水汽; Kurita 和 Yamada[14]

通过对那曲地区 2004 年夏季降水、近地面大气水汽

和蒸腾水汽中稳定同位素的对比研究发现局地蒸发

水汽对绝大部分降水水汽有贡献. 但是, 对于高原内

陆水汽对大气水汽的贡献率方面的定量研究工作目

前还很缺乏.  

水体稳定同位素 , 尤其是大气水汽中稳定同位

素 , 已经成为对全球不同地区内陆水汽再循环进行

定性和定量研究的有用工具. 在南美亚马逊河流域, 

Gat和 Matsui[15]通过建立平衡蒸腾模型并利用水体过

量氘数据 , 计算出流域内蒸发水汽贡献了约 20%~ 

40%的区域大气水汽. 在北美五大湖区, Gat 等人[16]

运用类似的方法初步估算了夏季五大湖区湖水蒸发

水汽对当地大气水汽的贡献率. 在热带地区, Worden

等人 [17]通过对流层大气水汽和地表降水中稳定同位

素的对比研究 , 认为热带地区对流层水汽主要来源

为海洋和陆地蒸发水汽. 在日本东部, Yamanaka 和

Shimizu[18]通过对 Kasumigaura 湖区不同地点大气水

汽的收集 , 计算了湖区大气水汽中不同来源水汽的
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混合以及湖水蒸发水汽对水汽的贡献率. 此外, 类似

的研究还应于地中海[19]、非洲马达加斯加岛[20]、加

拿大 Slave 河三角洲[21]、美国加利福尼亚和内华达

州[22]等地区.  

纳木错位于青藏高原中部(图 1), 念青唐古拉山

峰北麓, 西藏自治区当雄和班戈县境内, 介于 30°30′~ 

30°55′N, 90°16′～91°03′E 之间, 为我国第二大咸水

湖, 湖面海拔 4718 m, 面积约为 2000 km2 [23]. 纳木

错流域涵盖了高原地球系统的各个部分(如大气、冰

川、积雪、湖泊、土壤(冻土)、植被), 为研究青藏高

原地-气相互作用以及它们对区域气候和大气环流影

响提供了有利条件. 吕雅琼等人[24] 通过数值模拟发

现纳木错湖泊的存在会降低上空边界层顶高度 , 使

大气有限的水分和热量保存在较低的边界层中 , 这

使得湖区蒸发水汽能够同外来输入水汽充分混合 . 

还有研究发现: 在湖面解冻期, 纳木错湖水蒸发一直

都较强, 其中季风后期(秋季和初冬季节)的蒸发是一

年中最强的 [25]. 这些都说明纳木错湖区蒸发水汽循

环 , 尤其是湖水蒸发水汽可能会对湖区的大气系统

产生一定的影响.  

基于以上考虑 , 本文将探讨一种水体稳定同位

素方法, 结合纳木错流域及毗邻地区水体 δ18O, δ2H

和过量氘(d)数据, 来初步评估夏季纳木错湖水蒸发

水汽对当地大气水汽的贡献.  

 

 

图 1  青藏高原南部和南亚次大陆大气降水采样站点分布及夏季纳木错流域两条典型印度季风水汽输送路径 
水汽路径 1, 途经阿拉伯海路径; 水汽路径 2, 途经孟加拉湾路径. 这 2 条水汽输送路径主要根据 NOAA 的 HYSPLIT 气团轨迹模型 

(http://ready.arl.noaa.gov/hysplit-bin/trajtype.pl?runtype=archive)结合 GDAS 历史气象数据库(2006~2009 年 6~9 月)模拟的气团(地面以上 500 m)  

后向轨迹图得出 
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1  理论基础 

大洋区域大气水汽中稳定同位素含量由海-气相

互作用过程控制 [26,27], 这些过程也决定了海洋性水

汽中 d 值 [16] (d 值为过量氘值 , 其定义为 d=δ2H 

8δ18O[28] ). 海洋性水汽随着气团向大陆内部传输 , 

并在传输过程中由于不断的降水, 水汽中 18O 和 2H

逐渐贫化, 如果传输过程中没有大陆性水汽的加入, 

水汽中 d 值会始终保持不变[29]. 然而, 部分降落到地

面的降水事实上会通过地表水体的蒸发作用和植被

的蒸腾作用返回大气 , 其中蒸腾作用产生的水汽不

会改变之前大气水汽中稳定同位素含量(由于未发生

同位素分馏)[16,30], 而地表水体蒸发水汽则成为具有

较高 d 值的大陆性水汽返回大气, 与之前具有相对较

低 d 值的大气水汽迅速混合, 这样导致混合后的大气

水汽 d 值高于混合前的水汽 d 值[16]. 因此, 可以利用

混合前、后大气水汽 d 值的变化来评估一个区域地表

水体蒸发水汽对大气水汽的贡献比率[15,20,22]. 为了评

估某一个地表水体蒸发水汽对当地大气水汽的贡献, 

需要了解该水体所在区域未受该水体蒸发水汽影响

的大气水汽(一般为该水体上风向区域输入的水汽)以

及该水体蒸发水汽中 d 值.  

假设某水体蒸发水汽对当地大气水汽贡献率为 x 

(0 x<1), 那么由上风向区域输入该地的水汽贡献率

则为 1x, 则当地大气水汽中过量氘 dA 可由下式表

示:  

 A A E(1 )  d d x d x , (1) 

其中, dA, d′A 和 dE 分别为当地大气水汽、上风向区域

输入大气水汽和该水体蒸发水汽的 d 值. 变换式(1), 

可得蒸发水汽对当地大气水汽贡献率(x)的计算公式:  

 A A

E A





d d

x
d d

. (2) 

对于 dE, 可由该地表水体蒸发水汽稳定同位素

含量 δE 得出. 基于一个简化的 Craig-Gordon 水体蒸

发模型[26] , δE 由如下公式估算[31] :  
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其中, δA 和 δW 分别为当地大气水汽和该地表水体中

稳定同位素含量 , h 为水面大气相对湿度, 液态水和

蒸发水汽间同位素平衡分馏系数可由基于水汽界

面温度的经验公式进行计算 [32], 为平衡富集系数

(1), 动力富集系数由基于大气边界层条件

和湿度条件的经验公式CK(1h)计算 [33], 在一般

的湖泊蒸发条件下, 18O 和 2H 所对应的常数 CK 通常

分别取值为 0.0142 和 0.0125[33].  

接着, 把式(3)分别用 18O 和 2H 表示, 得到下列

方程组:  
18( O)E  

18 * 18 * 18 18 18
W A K( ( O) ( O)) / ( O) ( O) ( O)

1

     



h

h

-
, (4) 

2( H)E  

 
2 * 2 * 2 2 2

W A K( ( H) ( H)) / ( H) ( H) ( H)

1

     



h

h

-
. (5) 

根据过量氘定义 [28]和的经验计算公式 [33], 把

δE(2H) = dE+8δE(18O), δA(2H) = dA+8δA(18O), (2H) = 
0.0125(1h)和(18O)=0.0142(1h)代入式(5), 联立式

(4)得到:  

 A
E 0.1011

1

 
 


A hd B

d
h

, (6) 

其中 A=
2 18

W W
* 2 * 18

( H) 8 ( O)

( H) ( O)

 
 

 , B=
* 2 * 18
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( H) 8 ( O)

( H) ( O)

 
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 .  

公式(6)可以改写为 

 A
E A 0.1011

1

 
  


A d B

d d
h

. (7) 

把上式代入式(2), 得到:  

 A A

A

( )(1 )
x

0.1011(1 )

 


   
d d h

A d B h
. (8) 

值得注意的是 , 上述所有公式中相关参数的值

都是用十进制表示的, 如 dA=0.010, h=0.6.  

综上, 如果确定了 h, , δW, dA 和(dAdA′)的值, 

就可以由公式(8)估算出该水体蒸发水汽对当地大气

水汽的贡献率(x).  

本文中, 为了除去固体降水(雪和冰雹)在超低温

条件下形成冰晶时导致过量氘升高的影响 [34], 我们

只估算纳木错湖区大气降水为降雨的夏季期间(6~9

月)纳木错湖水蒸发水汽对当地大气水汽的贡献率.  

2  结果和讨论 

2.1  夏季纳木错流域及其南部地区大气降水中稳

定同位素 

研究表明 , 夏季期间纳木错流域所处的青藏高

原中部地区降水主要来源于印度季风经由阿拉伯海
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和孟加拉湾这两条输送路径(图 1)带来的印度洋水

汽[35,36]. 前人的研究已经报道了一些位于这 2 条输送

路径上站点(图 1)夏季大气降水中的平均 δ18O, δ2H 和

d 数据(表 1). 从南至北, 以喜马拉雅山脉为分界线, 

山脉南面的印度次大陆上的站点科泽科德、马纳盆

地、孟买、阿拉哈巴德、新德里、西隆夏季的平均 δ18O, 

δ2H 和 d 值分别介于9.0‰~1.0‰, 64.0‰~2.0‰

和 8.7‰~11.0‰之间, 而位于喜马拉雅山脉及北部青

藏高原南部地区的聂拉木、定日和拉萨夏季平均 δ18O, 

δ2H 和 d 值则明显降低, 分别介于20.0‰~15.0‰, 

153.0‰~120.0‰和 4.0‰~5.0‰之间. 对于两个区

域大气降水中 δ18O, δ2H 值的明显差异, 是由于长距

离传输的印度洋水汽在翻越喜马拉雅山脉时形成大

量降水, 剩余水汽中 18O, 2H 贫化严重导致的 [35,37]. 

而对于喜马拉雅山脉及青藏高原南部站点降水平均

d 值 4.5‰比南面地区的 9.0‰明显降低, 目前还未有

相关研究给出一个解释. 理论上说, 由于相同的印度

洋水汽来源, 这些站点降水中 d 值应与南部站点的相

差不大.  

此外, 由图 1 和表 1, 青藏高原南部的聂拉木、 

定日和拉萨站 1998~2001 夏季降水 d 均值非常接近, 

说明这 3 个站点形成降水的水汽中 d 值比较接近. 由

于纳木错与其西南上风向这 3 个站点有相同的印度

洋水汽来源 [36]和较近的距离(与拉萨站的距离仅为

120 km, 图 1), 可知纳木错流域的输入水汽与这些站

点(特别是拉萨站)的大气水汽中 d 值应该非常接近. 

因此, 如果没有较高 d 值的纳木错地表水体蒸发水汽

与这些输入水汽混合, 纳木错本地大气水汽中 d 值相

对于输入水汽中 d 值将会保持不变, 纳木错站降水中

d 值也应该与这 3 个站点的值接近. 然而, 事实是纳

木错站 2005~2008 年夏季降水 d 均值 11.1‰比这 3

个站点的 d 均值 4.5‰高 6.6‰. 这就说明肯定有一定

量较高 d 值的表面水体蒸发水汽加入了纳木错本地

大气水汽中. 研究表明, 每年纳木错湖水蒸发水汽量

占整个流域表面水体蒸发水汽总量的绝大部分 [38]. 

因此 , 这种纳木错流域降水中过量氘较高的现象很

可能是由于纳木错湖水蒸发水汽与上风向输送来的

水汽混合的结果.  

2.2  夏季纳木错流域河水中过量氘(d) 

纳木错流域夏季降水中 d 值较高的特征, 在该 

地区夏季河水中 d 值上有很好的体现. 由表 2, 纳木

错流域河水中 d 均值为 12.4‰, 明显高于纳木错南 

部上风向区域河水中 d 均值 6.9‰. 其中, 位于纳木

错南岸的 2, 3, 4, 5 和 6 号采样河流河水中 d 值都高 

于 13.0‰, 表现得尤为明显 . 这是由于这些河流的 

主要水源为念青唐古拉山脉上降雪形成的冰川和  

积雪的融水 [41], 该地区夏季冰川融水 d 均值约为

14.0‰[38]. 然而, 纳木错东岸和西岸的 1, 7 和 8 号采

样河流河水中 d 均值 8.7‰仅比 6.9‰稍高. 这是由于

这些河流的主要补给来源为降水和流域内广泛分布

的沼泽 , 大量具有极低 d 值的沼泽水 (d 均值为

1.4‰[38])对河流的补给削弱了降水中较高 d 值的  

信号. 

表 1  夏季季风季节(6~9 月)各站点大气降水中稳定同位素数据 

站点名 数据时段 δ18O 均值(‰) δ2H 均值(‰) d 均值(‰) 数据来源 

喜马拉雅山脉南部地区 

孟买 1961~1977 1.4±1.1 2.4±8.7 8.7±4.0 

[39] 

科泽科德 1998~1999 2.9±1.9 12.6±13.5 10.2±2.1 

新德里 1961~1996 5.7±4.5 36.1±33.1 7.8±6.7 

西隆 1969~1978 7.1±4.0 45.6±30.0 10.8±5.2 

阿拉哈巴德 1980 9.0±2.7 63.4±20.2 8.6±2.3 

马纳盆地 1977 4.7±2.5 29.4±19.0 8.1±2.8 

青藏高原中南部地区 

定日 2000 19.5±4.2 152.0±32.3 4.1±4.0 [40] 

聂拉木 1998~2001 15.7 120.4 5.0 
[35] 

拉萨 1998~2001 18.4 142.7 4.2 

纳木错 2005~2008 19.6 146.6 11.1 本文 
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表 2  夏季纳木错流域及其上风向区域河水中 d 均值 

编号 河流名 δ18O (‰) δ2H (‰) d (‰) 数据来源 

纳木错流域 

1 你亚曲 17.2 128.5 9.0 

本文 

2 朗玛 17.3 124.4 14.1 

3 着砂曲 17.2 122.8 15.0 

4 曲嘎切 16.1 115.8 13.2 

5 拉弄 15.2 106.5 14.7 

6 比郎 15.5 107.7 16.2 

7 昂曲 17.1 128.4 8.1 

8 波曲 16.0 118.7 9.2 

平均值 16.4 119.1 12.4 

纳木错上风向区域(喜马拉雅山脉北部) 

 拉萨河   ~8.5 

[42] 

 当雄河   ~7.5 

 雅鲁藏布江   ~7.5 

 日喀则河   ~6.5 

 定日河   ~6.0 

 拉龙山口冰川河   ~5.5 

平均值   ~6.9 
 

表 3  2005~2008 年夏季 6~9 月纳木错湖水中 δW
18O, δW

2H 值 

年份 
6 月 7 月 8 月 9 月 6~9 月 

W
18O(‰) W

2H(‰) W
18O(‰) W

2H(‰) W
18O(‰) W

2H(‰) W
18O(‰) W

2H(‰) W
18O(‰) W

2H(‰) 

2005     6.5 64.0 7.1 69.7 6.8 66.8 

2006 6.7 67.6 6.8 64.9 6.5 63.6   6.6 65.4 

2007 6.4 67.0 6.4 67.4 6.6 68.5 7.0 71.0 6.6 68.5 

2008 6.5 67.5 6.7 69.0 7.0 70.7 7.1 72.3 6.8 69.9 

2005~2008 年夏季平均值 6.7 67.7 

a) 表示数据缺失 
 
 

2.3  夏季纳木错湖水中稳定同位素 

由表 3, 2005~2008 年夏季纳木错湖水中 δ18O, 

δ2H 值 (均值为6.7‰, 67.7‰)远高于夏季河水中

δ18O, δ2H 值(均值为16.4‰, 119.1‰), 这是由于湖

水长期经历强烈蒸发, 从而导致湖水中 18O 和 2H 逐

渐富集[43] . 此外, 表 3 还表明: 夏季纳木错湖水中

δ18O, δ2H 月际和年际变化幅度均较小. 因此, 纳木 

错湖水中 δ18O, δ2H 值较稳定, 2005~2008 年夏季纳木

错湖水中稳定同位素值可以代表近年夏季湖水中的

均值.  

2.4  夏季纳木错大气水汽中稳定同位素 

由于区域大气的不稳定性 [30,31] 和强烈的季节

性[44], 直接测量大气水汽中稳定同位素含量 δA 值比

较困难, 我们采用水汽-降水平衡法来估算夏季纳木

错流域大气水汽中稳定同位素含量(δA), 该方法已经

成功应用于全球许多地区的研究[16,21,45,46] , 其计算公

式为[46] 

 * *
A P( ) /     , (9) 

其中, δP 为夏季降水稳定同位素平均值. 根据 2005~ 

2008 年纳木错夏季平均气温(约为 7.8℃)和降水 δ18O

及 δ2H 均值(19.6‰和146.6‰, 见表 1), 由公式(9)

计算得到 2005~2008 年纳木错流域大气水汽 δ18O 和

δ2H 均值(δP)为30.2‰和224.1‰, 相应的大气水汽

过量氘均值(dA)为 17.6‰. 值得注意的是, 此公式中

相关参数的值是用十进制表示.  

2.5  夏季纳木错蒸发水汽对当地大气水汽贡献率 

(ⅰ) 平均贡献率估算.  夏季期间, 纳木错降水

中 d 均值的年际变化较小: 2005, 2006, 2007 和 2008
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年的 d 均值分别为 10.2‰, 12.5‰, 10.7‰和 11.3‰. 

因此, 纳木错站 2005~2008 年夏季降水 d 均值 11.1‰

可代表近 10 年纳木错夏季大气降水中 d 均值, 其与

上风向区域聂拉木、定日和拉萨站 1998~2001 年夏季

大气降水 d 均值 4.5‰之间的差值可代表两个区域夏

季大气水汽中 d 的差值, 即(dAd′A)为 6.6‰. 由上文, 

2005~2008 年夏季纳木错湖水 δW
18O 和 δW

2H 均值分

别为 6.7‰和 67.7‰, 纳木错大气水汽 dA 值为

17.6‰. 同时, 由 2005~2008 年纳木错夏季平均气温

7.8℃, 可计算得到公式(8)中的 A 值为0.00853, B 值

为 0.004231. 把上述数据以及 2005~2008 年纳木错站

夏季蒸发量加权平均相对湿度(由于测湖面相对湿度

困难 , 本文用湖区大气相对湿度代替 , h 介于

61%~62%)代入公式(8), 估算出近年夏季纳木错湖水

蒸 发 水 汽 对 当 地 大 气 水 汽 平 均 贡 献 率 约 为

28.4%~31.1%. 由该估算结果 , 每年夏季期间 , 确实

有大量的纳木错湖水蒸发水汽进入当地大气 , 并与

上风向区域传输过来的大气水汽混合 , 使得纳木错

流域大气水汽和大气降水中过量氘相对上风向区域

增大. 此外, 该估算结果与前人进行的有关地表大水

体蒸发水汽再循环研究的结果相似(表 4).  

(ⅱ) 误差分析.  由式(8), 估算的纳木错湖水蒸

发水汽对当地大气水汽的贡献率的准确度严重依赖

于 h, dA和(dAd′A)的准确度. 对于(dAd′A)的取值, 由 

 

表 4  基于水体稳定同位素的地表大水体蒸发对大气水汽

贡献率研究结果对比 

蒸发水汽贡献率(%) 研究区域 数据来源 

20~40 南美亚马逊河流域 [15] 
  ~20 美国加利福尼亚州中部 

和北部地区 

[22] 

 5~16 北美五大湖区 [16] 

≥16~50  马达加斯加岛 Ihorty 湖区 [20] 

10~20 日本 Kasumigaura 湖区 [18] 

 0~45 加拿大 Great Slave 湖区 [21] 

 28.4~31.1 青藏高原纳木错湖区 本文 
 

表 5  公式(8)中重要参数值改变±5%条件下纳木错湖水 

蒸发水汽贡献率相应变化 

参数(改变 5%/5%) dAd′A h dA 

对应的贡献率变化(%) 5/5 39.7/19.5 8.8/10.7 

 
 

于它们是基于多年实地测量的数据得到 , 因此较准

确, 误差较小. 然而, dA 值是利用大气水汽和降水同

位素平衡方法估算得到, 水面相对湿度(h)是由纳木

错站大气相对湿度代替 , 这些数据将存在一定的误

差. 由表 5, (dAd′A)值 5%/5%的改变对贡献率估算

结果的影响最小 (5%/5%); 相对湿度 (h)变化 5%/ 

5%对估算结果的影响最大, 达到 39.7%/19.5%; dA

值变化 5%/5%对贡献率估算结果的影响也较大, 达

到8.8%/10.7%. 可见 h 和 dA 可能是估算结果产生

误差的主要因素.  

3  总结与展望 

夏季印度季风季节 , 由于印度洋水汽的长距离

传输, 印度次大陆地区大气降水中 δ18O, δ2H 和 d 明

显高于喜马拉雅山脉北面青藏高原南部地区 . 青藏

高原南部的聂拉木、定日和拉萨站夏季降水 d 均值非

常接近 , 而位于青藏高原中部纳木错降水 d 均值

11.1‰则比这 3 个站点的 d 均值 4.5‰高 6.6‰, 该现

象很可能是由于纳木错湖水蒸发水汽与大气水汽混

合的结果. 同时, 纳木错流域夏季降水中 d 值相对其

南部地区较高的特征, 在河水中 d 值上也有很好的体

现. 其河水中 d 均值为 12.4‰, 明显高于纳木错南部

上风向区域的河水中 d 均值 6.9‰. 此外, 初步估算

出近年夏季纳木错湖水蒸发水汽对当地大气水汽的

贡献率约为 28.4%~31.1%. 本文纳木错湖水蒸发水汽

对大气水汽贡献率的估算结果只是基于目前有限的

水体稳定同位素和气象资料的基础上做的一个初步

估算 , 其准确性和可靠性还有待将来更丰富的相关

数据(特别是实测的大气水汽数据)和进一步研究来

提高和证实.  
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