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摘要  水体中稳定同位素的垂直递减率不仅是反映稳定同位素水文循环过程的指标, 也是

重建青藏高原古海拔高度的重要变量. 喜马拉雅山南坡垂直落差大, 是直接监测研究降水

与河水同位素垂直递减率的理想地区. 本研究根据喜马拉雅山南坡沿垂直梯度从 1320 m 到

6700 m 的降水、雪冰以及河水的 δ18O 变化, 计算了该地区降水及河水 δ18O 的垂直递减率. 

结果表明, 喜马拉雅山南坡多年平均降水中 δ18O 的垂直递减率为 0.15‰/100 m, 3 个站点计

算的 δ18O 在年尺度上的垂直递减率为 0.17‰/100 m. 两个结果十分接近, 但都远低于全球

0.28‰/100 m. 而且还发现非季风期降水的垂直递减率高于季风期, 而河水中 δ18O 的垂直递

减率普遍高于降水.  
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青藏高原水体中稳定同位素研究是开展古气候

与古环境重建的基础 . 冰芯中的稳定同位素记录是

人们认识历史时期气温变化的重要指标[1~6], 水中稳

定同位素也被广泛应用于大气环流与区域水循环研

究中[7~10]. 近些年来, 随着科学的发展与学科的交叉, 

稳定同位素记录也被用于地质历史时期高原古高度

重建. 降水中稳定同位素存在高程效应, 其同位素值

随着海拔的升高而降低 . 历史时期古沉积记录中的

同位素记录可能包含高原形成与隆升过程的信息 , 

因而古土壤及古化石中同位素变化为反演青藏高原

隆升过程提供了新的可能 [11~20]. 降水中稳定同位素

的垂直递减率还被用于研究流域内不同海拔高度对

径流的贡献率[21].  

确定可靠的降水中稳定同位素垂直递减率是这

一研究工作的重要环节 [15]. 目前估算青藏高原地区

水体中稳定同位素的垂直递减率可以利用河水、降水

及冰芯稳定同位素数据并结合理论模型来实现 . 针

对这一科学问题先期已有不少研究与讨论 [21~29], 例

如姚檀栋等人 [22]研究了印度季风对降水与河水中

δ18O 垂直递减率的影响. 但仍然存在着一些问题需

要认真考虑 . 水中稳定同位素变化受全球与区域尺

度水循环方式的影响 , 这在第三极的青藏高原更为

突出 . 不同的大气水汽来源导致降水及其他水体中

稳定同位素产生大幅度波动[8,11,30]. 已有的稳定同位

素的高程效应研究主要基于海拔小于 5000 m 地区的

监测结果 , 但对于利用低海拔地区数据来解释高海

拔地区降水中 δ18O 垂直递减率变化这一方法有学者

提出置疑 [28]. 目前较常用的方法是利用不同海拔高

度 河 水 中 δ18O 值 来 估 算 降 水 中 的 垂 直 递 减

率[13,21,29,31~35]. 但是河水样品代表了取样点以上整个

上游汇水区域平均水平, 而且河水中 δ18O 存在季节

波动 , 尤其在青藏高原南部地区冬季降水与夏季降

水 δ18O 的值差异显著[7,8]. 河水 δ18O 值是经过地表蒸

发与蒸腾, 同位素发生分馏以后的结果. 不同流域内
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的蒸发分馏程度难以定量确定. 因此, 监测长期连续

的降水中稳定同位素变化是估算降水稳定同位素垂

直递减率更为可行的方法.  

喜马拉雅山南坡地区是估算降水稳定同位素垂

直递减率的理想区域 . 其一是由于喜马拉雅山南坡

海拔跨度大, 从 8000 m 以上快速下降到 1000 m 以下, 

降水同位素随海拔高度变化显著 . 其二是降水同位

素空间变化对估算结果影响小 . 以前研究发现青藏

高原地区降水中同位素存在着随纬度梯度的变化[6~8], 

但青藏高原南坡在短距离内海拔出现大幅度变化 , 

因 而 这 种 空 间 变 化 的 影 响 相 对 较 小 . GNIP(Global 

Network of Isotope in Precipitation)网络在青藏高原及

其周边地区开展的长期连续降水同位素监测站点极

少 . 目前我们在青藏高原建立了青藏高原降水同位

素监测网络, 但大部分站点在高原面上, 考虑到降水

中同位素的空间变化 , 这些监测数据并不适用于降

水同位素垂直递减率的确定. 因此, 本研究利用喜马

拉雅山南坡 3 个不同海拔站点降水与雪冰观测数据, 

估算喜马拉雅山南坡降水 δ18O 的垂直递减率. 同时, 

本文也给出该地区河水中 δ18O 的垂直递减率, 并与

降水 δ18O 结果进行比较.  

1  研究区域概况 

研究区域位于喜马拉雅山中段的南坡. 如图 1 所

示, 3 个降水样同位素监测站点分别是希夏邦马达索

普冰川、聂拉木与加德满都. 沿着中尼公路的山谷, 

从喜马拉雅山顶端向南, 垂直高度急剧下降. 达索普

冰川(28.38°N, 85.73°E), 位于希夏邦马, 海拔 6700 m, 

其上部的鞍部区域为一开阔的大平台 , 是冰芯研究

的理想地点. 1997 年在此处钻取的浅冰芯, 其同位素

记 录 提 供 了 过 去 2000 多 年 以 来 的 气 候 环 境 信

息 [2,36,37]. 聂拉木(28.18°N, 85.97°E)位于喜马拉雅山

南坡的中麓, 海拔 3811 m. 下部是尼泊尔首都加

德满都(27.69°N, 85.36°E), 海拔 1320 m. 河水采样则

主要沿着波曲河进行 , 该河流由冰川融水与降水共

同补给, 沿喜马拉雅山南坡经过聂拉木流入尼泊尔, 

终汇入恒河并流入印度洋.  

2  样品采集和数据分析 

这里使用了加德满都和聂拉木 2 个定点观测的

降水同位素数据. 1998 年在加德满都采集了连续一

年日降水同位素样品, 共收集了 116 个降水样品. 从

1996 年开始委托聂拉木气象站以降水事件为单位进

行降水样品的收集. 这里我们使用 1997~2010 年的降

水同位素数据, 共有 1281 个样品. 由于冰川表面过

程对雪层稳定同位素的影响很小 [38], 这里利用达索

普冰川冰芯与雪坑样品代替极高海拔地区降水同位

素数据. 2006 年 8 月 19 日, 在达索普冰川钻取了 1

根 16.8 m 的浅冰芯. δ18O 定年结果显示该冰芯保存了

1991~2006 年间的冰川积累[39]. 此外, 2010 年 8 月 20

日在希夏邦马达索普雪坑采样. 采样间隔 0.1 m, 深

度 2 m, 经测量包含 2 年的冰川积累. 达索普浅冰芯

及雪冰样品共有 210 个. 表 1 给出了 3 个站点的水样 

 

 

图 1  研究区域位置图 

表 1  喜马拉雅山南坡 3 个站点水样收集记录 

站点 纬度(°N) 经度(°E) 海拔(m) 记录时间 样品数量 

加德满都 27.69 85.36 1320 1998-04~1999-02 116 

聂拉木 28.18 85.97 3811 1997~2010 1281 

达索普冰川 28.38 85.73 6700 1997~2010 210 
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收集情况, 包括采样点的地理位置, 记录时间段及样

品总数量.  

作为对比 , 我们还沿喜马拉雅山地区考察路线

采集波曲河干流河水样品. 采样时间为 2010 年 9 月

26~27 日, 共采集 39 个水样, 高程区间为 1845~5057 

m. 同时使用手持 GPS 记录各采样点的地理位置.  

大部分水样是在中国科学院青藏高原环境变化

与地表过程重点实验室用 MAT-253 气体质谱仪进行

δ18O 测定, 测量的结果为与 VSMOW 同位素浓度的

千分差, 测量的 δ18O 误差小于 0.10‰. 2004 年以前的

水样是在兰州中国科学院冰冻圈国家重点实验室(原

冰芯实验室)用 MAT-252 气体质谱仪测量, 其测量的

δ18O 精度为±0.2‰. 2010 年水样在中国科学院青藏高

原环境变化与地表过程重点实验室用 Picarro 液体水

同 位 素 分 析 仪 进 行 测 定 , 测 得 的 δ18O 误 差 小 于
0.15‰.  

本研究使用的降水中 δ18O 平均值为降水量与样

本 δ18O 的加权平均值. 冰芯 δ18O 值是冰芯长度与密

度的权重平均值. 对于原始数据进行正态分布检验, 

在 0.05 的显著性水平上通过假设检验, 服从正态分

布. 原始数据具有较好的代表性.  

3  结果与讨论 

3.1  喜马拉雅山南坡降水中 δ18O 垂直递减率 

本文依据喜马拉雅山南坡监测站点的数据讨论

降水中 δ18O 垂直递减率. 利用 3 个站点讨论了该区

域年际尺度 δ18O 垂直递减率, 并分析了 δ18O 垂直递

减率的季节变化. 此外, 还利用了 2 个站点多年降水

中 δ18O 平均值计算了更长时间尺度降水中 δ18O 垂直

递减率.  

首先, 我们利用 3 个站点的降水 δ18O 数据, 分析

喜马拉雅山南坡年降水中 δ18O 的垂直递减率. 其中

加德满都站点降水同位素记录观测时间为 1998 年 4

月~1999 年 2 月, 包括 116 个降水样品的同位素数据; 

聂拉木站点降水同位素记录观测时间为 1998 年 3 月

~1999 年 2 月, 包括 129 个降水样品的同位素数据. 

希 夏邦马达索 普冰川站点 则采用对应 时期冰芯 中

δ18O 信息, 有 16 个雪冰样品同位素记录.  

图 2 为喜马拉雅山南坡 3 个站点 1998 年降水中

δ18O 平均值随海拔高度的变化. 从加德满都到达索

普冰川海拔高度跨度为 5380 m. 加德满都(1320 m)

降水中 δ18O 平均值为−8.7‰, 到聂拉木(3811 m)降低 

 

图 2  喜马拉雅山南坡 1998 年降水中 δ18O 随海拔高度的变化 

至−11.3‰, 而到了希夏邦马达索普冰芯(6700 m)同

期冰层 δ18O 平均值为−17.7‰. 3 个站点的降水中 δ18O

随海拔的升高而降低 . 图中的误差线代表基于各站

点连续记录的 δ18O 的标准偏差. 据此建立了年尺度

上喜马拉雅山南坡降水中 δ18O 随海拔高度变化的线

性关系式. 其线性回归方程分别为: δ18O = −0.0017h 

−5.74(r2 = 0.95), 其中 h 为高度(m). 回归线的斜率显

示降水中 δ18O 的垂直递减率为 0.17‰/100 m, 显著低

于全球平均值 0.28‰/100 m[23].  

喜马拉雅山地区是典型受印度季风影响的地区. 

每年随着季风的爆发 , 青藏高原大部分地区进入雨

季. 虽然不同台站冬季降水的差异较大, 但夏季的季

风降水在大空间范围内较一致 . 因此有必要单独计

算夏季季风期间降水 δ18O 的垂直递减率, 比较季风

期和非季风期降水中 δ18O 垂直递减率的差异. 我们

分别计算了 1998 年加德满都至希夏邦马达索普冰川

3 个站点季风期和非季风期降水中 δ18O 垂直递减率. 

依据样品采集周期选取完整 1 年的数据, 这里季风期

是指降水中 δ18O 值较低的 6~9 月, 而其余月份为非

季风期. 表 2 为 3 个站点季风期和非季风期降水中

δ18O 平均值.  

图 3 为计算的季风期和非季风期降水中 δ18O 随

高度变化的趋势线 . 线性回归方程分别为 , 季风期: 

δ18O = −0.0015−9.17(r2 = 1); 非 季 风 期 : δ18O = 

−0.0023h + 1.10(r2 = 0.91), 线性拟合结果较好. 计算

的季风期降水 δ18O 的垂直递减率为 0.15‰/100 m, 接

近于根据 1998 年全年数据取得的结果. 

非季风期降水中 δ18O 的垂直递减率为 0.23‰/  

表 2  1998 年喜马拉雅山南坡降水 δ18O 的季节变化 

站点 加德满都 聂拉木 希夏邦马 

季风期(‰) −11.17 −14.93 −19.29 

非季风期(‰) −1.07 −9.04 −13.37 
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图 3  季风期和非季风期降水中 δ18O 随高度变化趋势线 

100 m, 偏离了多年平均值 0.15‰/100 m. 这主要是

由于加德满都(1320 m)在非季风期降水中 δ18O 值偏

高(图 3). 虽然印度季风区夏季降水普遍较集中, 但

不同地点冬季降水相差较大. 加德满都 1998 年观测

期间季风期和非季风期降水量分别为 1286 和 424.1 

mm. 冬季降水较少, 且主要集中在几次大的降水事

件, 水样数据少, 其代表性较差.  

由于降水量的年际变化、降水中稳定同位素的季

节变化以及空间的差异 , 可能会导致计算的降水中

稳定同位素垂直递减率存在差异 . 而多年平均状况

可以平滑掉由天气过程所导致的稳定同位素变化[28]. 

因此, 通过长时间尺度的平均值来计算垂直递减率, 

可以获得更加稳定可靠的结果. 由于自然条件限制, 

这里我们利用聂拉木多年降水以及达索普冰川冰芯

2 个站点长期监测 δ18O 数据, 计算更为可靠的降水

δ18O 的垂直递减率.  

聂拉木降水 δ18O 数据自 1997~2010 年 , 其中

2001, 2002 及 2004 年间记录由于有缺失而去除, 故

实际共有 11 年降水 δ18O 数据 . 选取达索普冰芯

1997~2006 年降水同位素记录, 及 2010 年在希夏邦

马达索普采集的包含 2 年降水同位素记录的雪坑记

录, 这样达索普站点实际共有 12 年降水记录. 依此

分别计算了 2 个站点降水中 δ18O 的多年平均值(表 3).  

希夏邦马达索普浅冰芯在 1997~2010 年期间

δ18O 平均值为−17.1‰, 聂拉木同期多年降水 δ18O 平

均值为−12.7‰. 计算的多年降水 δ18O 垂直递减率为

0.15‰/100 m. 这一结果与观测的 1998 年在年际尺度

上建立的降水中 δ18O 的垂直递减率及季风期的结果

接近, 且都远低于全球的平均值. 直接观测到的结果

所表现出的一致性表明用长时间尺度降水 δ18O 更能

获得可靠稳定的 δ18O 随海拔高度的垂直递减率.  

得到的喜马拉雅山地区降水中 δ18O 低的垂直递

减率与 Hou 等人[28]的结果较一致. 这一结果也显示

了受印度季风影响的青藏高原南部降水 δ18O 垂直递

减率的特殊性. 一般认为该地区降水中 δ18O 低的垂

直递减率与夏季的强对流降水有关 [28], 因而通常的

瑞利同位素分馏模型无法解释喜马拉雅山地区的低

递 减 率 . 我 们 也 计 算 了 季 风 期 与 非 季 风 期 降 水 中

δ18O 垂直递减率的差异, 结果显示夏季季风期 δ18O

垂直递减率接近于多年的平均值 , 而有限的非季风

期观测数据表明非季风期值偏高 , 更接近于全球平

均值 . 季风期与非季风期的差别也支持了季风降水

导致喜马拉雅南坡 δ18O 垂直递减率低的观点.  

除了季风降水之外 , 导致这一低值的原因也可

能与云底的高度有关 . 喜马拉雅山南坡在短距离内

海拔发生大幅度变化 , 但形成当地降水的云的高度

可能没有如此大的变化 . 这就导致地表计算的高度

差与形成降水的云的高度差之间不一致 . 降水中同

位素与水汽凝结的高度相关 , 因而用地表的高度来

代表云底的高度计算时, 就会倾向于低的 δ18O 垂直

递减率. 但这需要野外实地的进一步验证.  

根据水汽同位素分馏模型 [15], 降水中同位素随

海拔高度的变化可能不再是线性关系 . 特别是当海

拔极高时, 随着海拔高度的增加, 降水中 δ18O 的垂直

递减率会降低. 本研究中的海拔高度达到了 6700 m, 

得到的多年平均 δ18O 的垂直递减率为 0.15‰/100 m. 

而 Kang[27]在 5800~7000 m 新雪中得到的 δ18O 的垂直

递减率更低, 为 0.1‰/100 m. 总的来说, 目前能用于

开展喜马拉雅南坡地区降水同位素高程效应研究的

数据, 无论时间的长短, 还是站点的分布上都仍显不

够. 特别是降水及同位素的年际变化本身很大, 降水

同位素随海拔高度变化的过程机理需要做进一步深

入研究, 因而坚持长时间多站点的观测仍十分必要. 
 

表 3  聂拉木降水与希夏邦马达索普冰芯 1997~2010 年 δ18O 平均值比较 

站点 海拔(m) 数据记录时间 δ18O(‰) 趋势线 

希夏邦马达索普浅冰芯 6700 1997~2010 年 −17.1 
δ18O = −0.0015h−6.85 

聂拉木降水 3811 1997~2010 年 −12.7 
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3.2  喜马拉雅山南坡河水中 δ18O的垂直递减率及

与降水的比较 

图 4 是 2010 年取得的喜马拉雅山地区 39 个河水

样的 δ18O 随海拔高度的变化. 河水中 δ18O 随高度变

化的趋势非常显著. 计算得河水中 δ18O 与海拔的线

性回归方程是: δ18O = −0.0036h−3.83 (r2 = 0.90, P = 

0.01). 如图 4 所示. 河水中 δ18O 与海拔高度有较好的

线性拟合关系. 河水中 δ18O 的垂直递减率为 0.36‰/ 

100 m, 远高于多年降水中 δ18O 0.15‰/100 m 的垂直

递减率.  

研究结果显示了河水与降水 δ18O 表现出不同的

高程效应, 河水 δ18O 的垂直递减率远高于降水. 我

们收集了在喜马拉雅及其毗邻地区水体中 δ18O 高程

效应的研究工作, 并列出观测的 δ18O 垂直递减率(表

4). 这些研究多数利用河水及地下水, 海拔高度主要

集中在 5000 m 以下的区域. 与降水相比, 河水中 
 

 

图 4  2010年喜马拉雅山地区河水中 δ18O随取样点海拔高度

的变化 

δ18O 的垂直递减率表现出两个特点. 其一是波动大, 

这些不同的研究所获得的河水中 δ18O 的垂直递减率

在 0.11‰~0.36‰/100 m 之间; 其二是垂直递减率高, 

多项观测结果得到的平均值为 0.23‰/100 m 左右, 明

显高于本研究计算的多年平均降水的递减率(0.15‰/ 

100 m).  
导致河水与降水中 δ18O 垂直递减率出现显著差

异的原因可能有以下两个方面 . 河水样品的稳定同

位素代表了取样点及其以上整个汇水区域的平均状

况 , 而河水取样点的海拔高度不等同于整个流域的

平均高度. 汇水面积的大小、径流的大小、流域面积

以上的水源(降水、冰雪融水、地下水等)情况以及采

样的季节不同 , 都可能会影响取样点水中的同位素

值, 从而有可能导致计算的河水中 δ18O 垂直递减率

的不确定性 . 而目前缺乏对这些相关影响因素的定

量研究.  

地 表 的 蒸 发 分 馏 作 用 会 使 地 表 水 体 及 河 水 中

δ18O 升高. 海拔越低, 温度越高, 蒸发所导致的地表

水 δ18O 升高的幅度越大 . 这种作用放大了真实的

δ18O 垂直递减率, 从而使河水中 δ18O 的垂直递减率

高于降水 . 当然可能还有一些我们未知的因素在起

着作用. 

4  结论 

本文分析与讨论了喜马拉雅山南坡 1320~6700 

m 不同海拔高度观测的降水及雪冰 δ18O 随海拔高度

的变化 , 并定量地计算了年尺度及多年尺度该地区 

表 4  喜马拉雅山-青藏高原区域同位素垂直递减率的相关研究结果对比 

研究区域 水体类型 高程范围(m) δ18O 垂直递减率(‰/100 m) 文献 

全球 降水、雪、冰  0.28 [25] 

青藏高原南部喜马拉雅山中段北坡 新雪 5800~7000 0.1  [27] 

喜马拉雅山南坡 降水 3811~6700 0.15~0.17 本文 

青藏高原 降水 <5000 0.33 [21] 

喜马拉雅山南坡 河水 1845~5057 0.36 本文 

青藏高原 河水 <5000 0.31 [21] 

藏东南 雅鲁藏布江 <5000 0.14 [29] 

青藏高原东南祁连山 黑河 <5000 0.18 [22] 

喜马拉雅前端、青藏高原东缘 地下水、溪流 <4000 0.29 [30,31] 

恒河源头 河水 300~3000 0.19 [32] 

喜马拉雅山西南端 河水 400~2400 0.11 [33] 

高原南部与北部 河水 900~5500 0.24 [13] 

Kumaun Himalaya 河水、泉水 915~2150 0.14~0.15 [34] 

印度 地热泉水  0.2~0.3 [35] 
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降水中 δ18O 的垂直递减率. 研究结果表明, 喜马拉

雅 山 南 坡 多 年 平 均 降 水 中 δ18O 的 垂 直 递 减 率 为

0.15‰/100 m, 3 个站点计算的 δ18O 的垂直递减率为

0.17‰/100 m. 两个结果十分接近, 但都远低于全球

平均值 0.28‰/100 m. 而且发现季风期降水中 δ18O 垂

直递减率与多年平均值相当, 但非季风期其值较高, 

表明了季风对降水中 δ18O 垂直递减率的影响.  

本文也比较了降水与河水 δ18O 垂直递减率的差

异, 发现河水中 δ18O 垂直递减率值波动较大, 且普

遍高于降水.  
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