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由犜犈犛反演的大气水汽中δ犇的时空分布特征
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摘　要　水汽在大气中的输送具有空间上和时间上的连续性。利用水汽同位素可以更全面地分析水汽的来源、路径、水循环

中各分量的再分配和补给形式，更深入地了解水循环中各种空间和时间尺度下水汽的连续变化特征和历史。本研究利用对

流层发射光谱仪（ＴＥＳ）反演的８２５—１００ｈＰａ层间７个等压面上 ＨＤＯ和 Ｈ２Ｏ数据分析了对流层不同层次大气水汽中δＤ的
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时空分布规律以及水汽中δＤ与大气湿度、大气温度的关系，探讨了水汽同位素与降水同位素的关系以及大尺度水循环过程

对水汽同位素的可能影响。结果显示，在空间分布上，对流层大气中水汽δＤ具有非常明显的带状分布，水汽中δＤ的分布与

可降水量的分布存在很好的对应关系；水汽中δＤ随垂直气压呈对数型递减，平均递减率由赤道向高纬度减小、陆地向海洋减

小。在时间变化上，大气水汽中δＤ的季节变化存在地域性差别。在中低纬度陆地，水汽中δＤ的季节变化明显，且与可降水

量的季节变化相对应；在中高纬度的许多地区，夏季水汽中δＤ小于冬季。对流层水汽中δＤ的空间分布和季节变化具有一致

性特点，上对流层和下平流层间水汽中δＤ的空间分布和季节性变化特点与对流层相反。对流层大气水汽中的δＤ与层间平

均温度和可降水量的相关关系具有相似的分布形势。与降水中的稳定同位素相比，水汽中的稳定同位素在空间分布、季节变

化、与温度和湿度的关系上存在某些差异，反映二者在受稳定同位素分馏的影响和水循环中大气环流类型的影响方面存在明

显差别。

关键词　ＴＥＳ，水汽，稳定同位素，可降水量，时空分布

中图法分类号　Ｐ４２６

１　引　言

大气水汽和降水中稳定同位素的变化起因于水

循环中蒸发和凝结过程中稳定同位素的分馏作用

（Ｄａｎｓｇａａｒｄ，１９６４）。这种分馏主要发生在大气层

中，由于水的轻同位素优先蒸发、重同位素优先凝

结，因此，利用对水汽和降水的稳定同位素监测可以

定量分析水汽、云、降水相互之间的物质转换（Ｊｏｕ

ｚｅｌ，ｅｔａｌ，１９８７；Ｌａｗｒｅｎｃｅ，ｅｔａｌ，２００４）。又由于水循

环中包含了从海洋到陆地的水汽净输送，因此，局地

降水同位素在一定程度上反映个别降水事件中湿气

团被冲刷的历史（Ｄａｎｓｇａａｒｄ，１９６４；Ｊｏｕｚｅｌ，ｅｔａｌ，

１９８７）。作为有用的示踪物，Ｄ（即氘２Ｈ）和１８Ｏ可被

用于对区域和全球尺度的水汽输送过程的源（蒸发）

和汇（降水）进行定量分析（Ｊｏｕｚｅｌ，ｅｔａｌ，１９８７；Ｌａｗ

ｒｅｎｃｅ，ｅｔａｌ，２００４；Ｇａｔ，ｅｔａｌ，２００３；Ｅｒｉｋｓｓｏｎ，１９６５）。

稳定同位素方法最重要的应用是利用稳定同位

素效应恢复不同沉积物中蕴含的古气候信息。例

如，在中高纬度内陆，降水中稳定同位素被视作温度

的代用指标。但在季风区，降水中稳定同位素被视

作季风强度的代用指标。稳定同位素方法的另一个

重要的应用是根据降水同位素的时空分布特点推断

大气环流型。例如，在东亚季风区，利用降水同位素

的雨季低旱季高的变化特点可推断影响该区域降水

的不同环流型以及不同水汽来源的季节交替的时

间。在过去的半个多世纪，由国际原子能机构和世

界气象组织（ＩＡＥＡ／ＷＭＯ）建立的全球降水同位素

监测网（ＧＮＩＰ）所提供的降水同位素监测数据已经

被广泛应用于古气候的分析、水资源的管理以及大

气环流型的诊断（Ｄａｎｓｇａａｒｄ，１９６４；Ｊｏｕｚｅｌ，ｅｔａｌ，

１９８７）。然而ＧＮＩＰ数据存在明显的不足，主要表现

在：监测站点在空间上分布不均匀，尤其是在海洋

上，ＧＮＩＰ站点稀少；监测记录在时间上不连续，尤

其是在干旱半干旱地区；缺少对水汽同位素的监测。

为了弥补由于ＧＮＩＰ数据不足所引起的理解上

的缺憾，需要通过对大气水汽中稳定同位素变化的

分析来获知水循环中水同位素的输送、补给和分馏

的细节，这将为利用同位素方法进行气候分析和水

汽示踪提供更加丰富的数据和应用基础。最早开展

的系统性水汽同位素取样是在２０世纪６０年代，

Ｔａｙｌｏｒ（１９８４）在海德堡实地测量了从近地层到约

５ｋｍ高度的大气水汽氘，绘制出２０条水汽中δＤ的

平均垂直廓线，监测时间从１９６７年６月至１９６８年

６月。由于数据覆盖了一个完整的年周期，因此，观

测结果在一定程度上能代表取样区的气候平均状

况。１９８１—１９８８年（Ｊａｃｏｂ，ｅｔａｌ，１９９１）又在海德堡

实施了一个连续８ａ的近地面水汽同位素的取样计

划，利用这些长序列数据，分别进行了降水中和水汽

中稳定同位素温度关系、δＤδ
１８Ｏ关系的比较。冷

战时期，为了调查前苏联在２０世纪６０年代初进行

的一系列大气层核试验可能对大气产生的影响，美

国国家大气科学中心（ＮＣＡＲ）１９６５年１１月—１９７３

年９月，利用航空飞行器和探空气球分别在美国的

斯科茨布拉夫、圣巴巴拉、帕勒斯坦和死谷对从地面

至９．２ｋｍ高度的氘、氚的垂直廓线以及与大气湿

度、温度的关系进行了实地取样和分析（Ｅｈｈａｌｔ，

１９７４）。Ｒｏｚａｎｓｋｉ等（１９８２）利用一维复式箱云模式

对上述监测数据进行了重新解释和模拟试验。中国

对大气水汽中稳定同位素的研究仅见余武生等

（２００６）和尹常亮等（２００８）的工作。他们利用气泵分

别在青藏高原的那曲和德令哈抽取近地面４—６ｍ

处的大气，进行水汽中稳定同位素的测试，发现水汽
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中δ
１８Ｏ与高原季风活动存在显著相关。

由于水循环过程中的物质迁移和稳定同位素的

分馏并非都能被观测到，因此，利用稳定同位素模型

和引入同位素循环的大气环流模式则成为独特的工

具。Ｅｒｉｋｓｓｏｎ（１９６５）基于大气环流模式设计了一个同

位素模型，研究发现模式中Ｄ和１８Ｏ随高度呈指数型

减少。尽管这是一个非常粗糙的近似，但通过对水平

水汽通量进行积分，揭示了降水中稳定同位素与局地

可降水量的关系。他的工作证明，利用大气环流模式

可以对局地同位素进行模拟试验和时空变化的分析。

Ｒｉｓｉ等（２０１０）利用单柱模式解释了短历时的“降水量

效应”。认为在热带对流区，同位素被贫化的降水与

降落雨滴的再蒸发、周围水汽的扩散交换以及下层水

汽的卷夹有关。后来，一系列的大气环流模式被用于

分析水循环中稳定同位素的时空变化，其中，包括水

汽同位素的变化及其与水循环的关系（Ｊｏｕｓｓａｕｍｅ，ｅｔ

ａｌ，１９８４；Ｈｏｆｆｍａｎｎ，ｅｔａｌ，１９９８；Ｓｃｈｍｉｄｔ，ｅｔａｌ，２００６；

Ｔｉｎｄａｌｌ，ｅｔａｌ，２００９）。实践证明，引入稳定同位素效应

的大气环流模式对于理解影响降水和降水同位素全

球分布的水循环过程是有益的。

大气水循环是地球气候系统的一个重要组成部

分，但是至今在确定大气湿度的过程方面还很薄弱。

例如，降水的直接蒸发如何贡献给云的水热平衡，如

何确定来自陆地蒸发和海洋蒸发水汽的相对贡献。

这些空白的填补不是仅靠数值模拟所能实现的。

随着卫星遥感技术的不断成熟，在全球范围内

对大气水汽同位素进行实际监测逐渐成为可能。例

如，搭载在ＡＤＥＯＳ卫星上的温室气体干涉监测仪

（ＩＭＧ）首次实现了从对流层低层至中层的水汽中

ＨＤＯ／Ｈ２Ｏ比率的观测（Ｚａｋｈａｒｏｖ，ｅｔａｌ，２００４）。搭

载在欧洲空间局环境研究卫星ＥＮＶＩＳＡＴ上的大

气扫描成像吸收光谱仪（ＳＣＩＡＭＡＣＨＹ）在全球范

围内测量了整个气柱的可降水量和水汽ＨＤＯ／Ｈ２Ｏ

比率（Ｒｉｓｉ，ｅｔａｌ，２０１０；Ｐａｙｎｅ，ｅｔａｌ，２００７）。目前，仍

在运行的是搭载在美国宇航局发射的Ａｕｒａ卫星上

的对流层发射光谱仪（ＴＥＳ）。ＴＥＳ是迄今为止最

先进、最成功的大气水汽 ＨＤＯ观测仪（Ｗｏｒｄｅｎ，ｅｔ

ａｌ，２００６，２００７，２０１０；Ｂｒｏｗｎ，ｅｔａｌ，２００８）。

利用卫星观测大气水汽和水汽中 ＨＤＯ具有以

下优点：（１）采用连续覆盖模式，并沿卫星轨道密集

取样；（２）从三维空间观测大气水汽和水汽同位素的

水平与垂直分布；（３）探测沙漠和海洋上空的水汽同

位素，弥补人工观测的不足。

由于水汽在大气中的输送具有空间上和时间上

的连续性。因此，利用水汽同位素可以更全面地分

析水汽的来源、路径、水循环中各分量的再分配和补

给形式，更深入地了解水循环中各种空间和时间尺

度下水汽的连续变化特征和历史。本文运用由

ＴＥＳ数据反演的 ＨＤＯ和 Ｈ２Ｏ数据分析全球大气

水汽中δＤ的时空分布规律、水汽中δＤ与大气湿

度、温度的关系，探讨水汽同位素与降水同位素的关

系以及水循环过程对水汽同位素的可能影响。这将

有利于了解全球水循环中稳定同位素的时空变化，

改善对水稳定同位素应用价值的认识。

２　数据来源和处理

对流层发射光谱仪（ＴｒｏｐｏｓｐｈｅｒｉｃＥｍｉｓｓｉｏｎ

Ｓｐｅｃｔｒｏｍｅｔｅｒ，ＴＥＳ）是同步观测全球ＣＯ２、Ｏ３、Ｈ２Ｏ

和ＣＨ４ 等痕量气体的卫星装置，属傅里叶变换红外

光谱仪（ＦＴＩＲ）。ＴＥＳ进行水汽中 ＨＤＯ／Ｈ２Ｏ比率

和水汽监测的基本原理是：（１）根据干涉图样确定被

探测痕量气体发射出的红外辐射波长。ＴＥＳ先将

吸收的红外辐射分解，然后再合成。合成的红外辐

射产生与波长相关的干涉图样可以用于确定光束波

长。（２）根据红外辐射可以推测化学物质的高度。

由于大气中每种物质均能产生一定波长的红外辐

射，且对应的温度和压力随海拔高度变化，因此，通

过对红外辐射的精确测量可以推断化学物质的高度

（Ｗｏｒｄｅｎ，ｅｔａｌ，２００６）。

ＴＥＳ的光谱分辨率分别为０．０２５ｃｍ－１（Ｌｉｍｂ

模式）和０．１ｃｍ－１（Ｎａｄｉｒ模式），这使得ＴＥＳ能够

分辨出大气中关键物质产生的红外辐射波长，观测

到大气的红外吸收谱线。ＴＥＳ红外成像仪由１６个

探测器组成，以 Ｌｉｍｂ模式或者 Ｎａｄｉｒ模式探测

６５０—３０５０ｃｍ－１的红外辐射。Ｌｉｍｂ模式时，ＴＥＳ

扫描范围为５．３ｋｍ×８．４ｋｍ。通过探测大气垂直

分布结构，ＴＥＳ可以提供 Ｈ２Ｏ、ＨＤＯ、Ｏ３、ＣＯ 和

ＣＨ４ 等物质的含量和空间分布特征（Ｗｏｒｄｅｎ，ｅｔａｌ，

２００６）。ＴＥＳ于２００４年９月２０日完成了它的第一

次全球勘查，其中，包含１１００多个Ｌｉｍｂ扫描。通

常情况下，ＴＥＳ于当地太阳时１４时在赤道上升，０２

时在赤道下降。采用Ｌｉｍｂ模式探测时，ＴＥＳ沿南

北方向每５个纬度、轨道间隔每２２个经度采样一

次，由于昼夜轨道重叠，局部取样密度较大，探测到
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的大气水汽中同位素的可信度较高。比较而言，

ＴＥＳ的 ＨＤＯ／Ｈ２Ｏ比率数据在４６４ｈＰａ以下层面

的精度较高，误差在５％以下（Ｗｏｒｄｅｎ，ｅｔａｌ，２００６，

２００７，２０１０）。

ＴＥＳ生成的数据包括１５个等压面上的 Ｈ２Ｏ

和ＨＤＯ。这些等压面从低层到高层依次为８２５、

６８１、４６４、３１６、２１５、１４６、１００、６８、４６、３２、２２、１５、１０、７

和５ｈＰａ。由于主要分析对流层水汽中 ＨＤＯ的变

化特征，本文采用前７个等压面上的ＴＥＳｌｅｖｅｌ３数

据（Ｗｏｒｄｅｎ，ｅｔａｌ，２００４），时间从２００４年９月至

２００９年１２月，分辨率为４°×２°。分析中，ＴＥＳ数据

被插值到２°×２°。

定义犙为大气可降水量（或层间可降水量），计

算公式为

犙＝
１

犵∫
狆１

狆０

狇Ｈ
２
Ｏｄ狆 （１）

式中，狆０ 和狆１ 分别为气层的下层和上层的气压，

狇Ｈ
２
Ｏ为大气比湿。犙的单位是ｍｍ。

大气水汽中稳定氢同位素比率 ＨＤＯ／Ｈ２Ｏ的

大小用相对于维也纳标准平均海洋水（ＶＳＭＯＷ）

的千分差来表示（Ｄａｎｓｇａａｒｄ，１９６４）

δ犇ｖ＝
狇ＨＤＯ／狇Ｈ

２
Ｏ

（狇ＨＤＯ／狇Ｈ
２
Ｏ）Ｖ－ＳＭＯＷ

－［ ］１ ×１０００ （２）

式 中，狇ＨＤＯ 为 大 气 中 ＨＤＯ 的 比 湿，（狇ＨＤＯ／

狇Ｈ
２
Ｏ）ＶＳＭＯＷ为对应的维也纳标准平均海洋水的

ＨＤＯ和 Ｈ２Ｏ的比湿之比，为３．１１５２×１０
－４。

大气水汽中δ犇的加权平均计算公式为

δ犇ｖ＝∑（狇Ｈ２Ｏ×δ犇ｖ）／∑狇Ｈ２Ｏ （３）

式中，狇Ｈ
２
Ｏ和δ犇ｖ分别为各月（或各层）网格点上的

Ｈ２Ｏ比湿和对应的水汽中的δＤ。

本文的降水中δ犇 数据来源于 ＧＮＩＰ（ＩＡＥＡ／

ＷＭＯ，２００６）。降水中氢稳定同位素比率犚ｐ（＝

ＨＤＯ／Ｈ２Ｏ）的大小同样用相对于 ＶＳＭＯＷ 的千

分差来表示（Ｄａｎｓｇａａｒｄ，１９６４）

δ犇ｐ＝
犚ｐ

犚ＶＳＭＯＷ
－（ ）１ ×１０００ （４）

式中，犚ＶＳＭＯＷ＝１．５５７６×１０
－４。降水中δ犇 的平均

值为ＩＡＥＡ／ＷＭＯ监测站月降水量犘 对于月降水

δ犇ｐ的加权平均。

δ犇ｐ＝∑（犘×δ犇ｐ）／∑犘 （５）

３　结果分析

３．１　水汽中δ犇和可降水量犙的空间分布

根据水汽垂直分布特点，对流层被分为中下层

（８２５—４６４ｈＰａ）和中上层（４６４—１００ｈＰａ）。通过对

空间网格点上的δ犇ｖ 按等压面和时间进行加权平

均并且对混合比狇进行积分后再对时间求平均，分

别得到层间δ犇ｖ和层间平均可降水量犙的空间分布

（图１ａ、ｂ）。

图１　平均δ犇（‰，阴影）和层间可降水量　　

犙（ｍｍ，等值线）的空间分布　　
（ａ．８２５—４６４ｈＰａ层水汽中平均δ犇和可降水量犙，　　

ｂ．４６４—１００ｈＰａ层水汽中平均δ犇和可降水量犙，　　

ｃ．降水中平均δ犇）　　

Ｆｉｇ．１　Ｓｐａｔｉａｌｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｓｏｆｔｈｅｍｅａｎδ犇 （‰）（ｓｈａｄｅｄ）　　

ａｎｄｔｈｅｐｒｅｃｉｐｉｔａｂｌｅｗａｔｅｒ犙（ｍｍ）（ｃｕｒｖｅ）　　
（ａ．ｍｅａｎδ犇ｉｎｗａｔｅｒｖａｐｏｒａｎｄ犙ｂｅｔｗｅｅｎ８２５ａｎｄ４６４ｈＰａ，　　

ｂ．ｍｅａｎδ犇ｉｎｗａｔｅｒｖａｐｏｒａｎｄ犙ｂｅｔｗｅｅｎ４６４ａｎｄ　　

１００ｈＰａ，ａｎｄｃ．ｍｅａｎδ犇ｉｎｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ）　　
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　　在对流层中下层，δ犇ｖ 存在非常明显的带状分

布。在南北纬３０°之间，δ犇ｖ 较高，大部分地区都在

－１２０‰以上。最大的δ犇ｖ（约－６０‰及以上）出现

在赤道非洲的东部。比较而言，陆地上δ犇ｖ 大于海

洋。随着纬度的升高，δ犇ｖ逐渐降低，在中高纬度地

区，δ犇ｖ降低到－１４０‰及以下。

对流层中下层可降水量犙的分布与δ犇ｖ具有一

定的对应关系，δ犇ｖ 较大的地区大致上与较大的犙

值相对应。例如，在赤道非洲的东部，南美的中部，

赤道太平洋的中西部，δ犇ｖ 均在－１００‰以上，层间

的可降水量也都在３０ｍｍ以上。然而在暖池上空，

可降水量超过４０ｍｍ，而最高的犙 并非与最大的

δ犇ｖ值相对应。考虑到该地区对流层中下层可降水

量的大小与实际降水量并不一致，这种不一致可能

与暖池地区强降水导致的水汽同位素被贫化有关。

在赤道非洲东部，相对较小的降水未对水汽同位素

的贫化产生影响，因此，达到全球最高。在３０°以上

的中高纬度，随着温度的降低，蒸发减弱，层间可降

水量维持在１２ｍｍ以下，且基本呈带状分布。可以

看到，在冷洋流流经的地区，如南半球的秘鲁寒流、

本格拉寒流和西澳寒流，北半球的加利福尼亚寒流

和加那利寒流，层间可降水量和δ犇ｖ 均比同纬度其

他地区明显偏低。然而，在暖洋流流经的地方，层间

犙和δ犇ｖ没有明显的差别。这或许是由于降水对同

位素的贫化作用与海洋蒸发对同位素的补给作用相

互抵消的缘故。

在对流层中上层，除赤道非洲中部外，δ犇ｖ均降

低到－２００‰以下。在空间分布特征上，该层间δ犇ｖ

与中下层相似。在中低纬度地区，δ犇ｖ较高，最大的

δ犇ｖ出现在赤道太平洋中西部、南美的赤道地区以

及非洲的赤道地区。这些地区均对应着该层间犙

的极大值。随着纬度的升高，层间犙降到１ｍｍ以

下，δ犇ｖ降低到－２６０‰以下。由于对流层高层水汽

含量较低，对整层水汽同位素和降水同位素分布的

影响有限。

　　与ＧＮＩＰ的δ犇ｐ 分布（图１ｃ）比较发现，在大尺

度范围，δ犇ｐ与对流层中低层的δ犇ｖ 有较好的对应

关系。δ犇ｐ较高的地区δ犇ｖ 基本上也较高，δ犇ｐ 较

低的地区δ犇ｖ 基本上也较低。但也存在着一些偏

差，在一些干旱地区，例如澳大利亚，由于云下蒸发

引起的雨滴中稳定同位素被富集，δ犇ｐ 明显增大；而

在一些湿润地区，例如暖池附近，由于连续的降水冲

刷，降水中稳定同位素则被明显贫化。另外，降水同

位素的纬度效应在水汽同位素的分布中得到较好的

反映。但是，降水同位素的大陆效应却未能在水汽

同位素的分布中得到明显反映，尤其是在中高纬度。

这可能是由于水汽的循环周期较短，海洋蒸发的水

汽能够快速、不断地补充降水造成的水汽亏损，补偿

由于凝结产生的水汽同位素的贫化。已有的研究

（Ｂｒｕｂａｋｅｒ，ｅｔａｌ，１９９３）显示，实际降水量只占大气

水汽循环量的较小部分。当有降水生成时，水汽同

位素因冷凝过程而被贫化，而在大部分无降水生成

的时候，水汽同位素未被明显贫化。在区域尺度上，

由于冷凝过程以及云下二次蒸发过程的影响，降水

同位素与水汽同位素表现出一定的差异。

３．２　水汽中δ犇和犙的季节差异

以北半球的季节作为基础（南半球相反），将

６—８月作为夏季（或湿季），１２—２月作为冬季（或干

季），按照３．１节的方法，分别计算各季的层间δ犇ｖ

和层间平均犙，然后用６—８月的平均值减去１２—２

月的平均值，便得到层间δ犇ｖ 的季节差和层间犙季

节差的空间分布（图２ａ、ｂ）。

　　在对流层中下层，层间可降水量犙的季节差以

赤道为界，南北半球符号正好相反。全球中纬度地

区犙的季节差最大，赤道地区和高纬度均较小，陆

地明显高于海洋。与犙季节差的空间分布相对应，

在北半球，δ犇ｖ季节差的最大值（对应着犙季节差的

正值中心）分别位于亚洲季风区、北非、北美南部和

里海地区。这在一定程度上反映了水汽来源的季节

性差异。通常，在上述地区，夏季主要受副热带高压

的控制或影响，水汽为近源输送，空气湿润，δ犇ｖ 较

高；冬季受西风带环流的控制或影响，水汽为远源输

送，空气温度低，水汽含量低，δ犇ｖ 较低。南半球，

δ犇ｖ季节差的正值中心分别位于南美的热带雨林和

非洲中部的热带雨林。较高的δ犇ｖ季节差的符号与

犙季节差的符号正好相反，说明该地区干季（６—８

月）δ犇ｖ高于湿季（１２—２月）。这个结果同样反映

了不同季节水汽来源对水汽同位素丰度的贡献存在

差异。位于南半球中纬度地区的阿根廷高原、南部

非洲以及澳大利亚，δ犇ｖ 季节差的符号与层间犙的

季节差符号一致，说明夏季（对应湿季）δ犇ｖ 大于冬

季（对应干季）。

４６４—１００ｈＰａ的对流层中高层到下平流层，层
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图２　平均δ犇（‰，阴影）和层间可降水量　　

犙（ｍｍ，等值线）季节差的空间分布　　

（ａ．８２５—４６４ｈＰａ层水汽中平均δ犇和可降水　　

量犙季节差的空间分布，ｂ．４６４—１００ｈＰａ　　

层水汽中平均δ犇和可降水量犙 季节差的空间分布，　　

ｃ．降水中平均δ犇季节差的空间分布）　　

Ｆｉｇ．２　ＡｓｉｎＦｉｇ．１ｂｕｔｆｏｒｔｈｅｉｒｓｅａｓｏｎａｌｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｓ　　

间δ犇ｖ季节差的空间分布与中下层相似，表现出对

流层整层的水汽具有一致性的变化特点。对应犙

的季节差空间分布，中纬度大陆δ犇ｖ的季节差较大，

高纬度地区和海洋上空的δ犇ｖ季节差较小。平均而

言，北半球陆地δ犇ｖ 季节差的绝对数值大于南半球

陆地。由于水汽含量随高度迅速降低，层间犙的季

节差也随之减小，数值仅为对流层中下层可降水量

的约１／８。

由于降水同位素直接与水汽同位素的凝结分馏

有关，因此一般认为，降水同位素的季节变化大致上

应该与对流层水汽同位素的季节变化保持一致

（Ｗｏｒｄｅｎ，ｅｔａｌ，２００７；Ｆｒａｎｋｅｎｂｅｒｇ，ｅｔａｌ，２００９）。将

上述δ犇ｖ季节差的空间分布与ＧＮＩＰ全球降水δ犇ｐ

季节差的空间分布（图２ｃ）进行对比，发现二者的确

具有一定程度的相似性。例如，在中高纬度内陆，对

应δ犇ｖ较大的季节差，δ犇ｐ 的季节差也较大；在低纬

度和海洋区，对应δ犇ｖ较小的季节差，δ犇ｐ 的季节差

也较小。然而，二者并非总是保持一致。例如，在东

亚季风区，整层δ犇ｖ的季节差表现为弱的正值，但是

δ犇ｐ却表现为较大的负值。这种不一致不能简单归

因于水汽来源的差异，可能与不同季风环流条件下

云中的冷凝过程、动力分馏以及雨滴降落过程中因

蒸发、动力扩散、与周围大气物质交换所产生的稳定

同位素的迁移有关（Ｊｏｕｚｅｌ，ｅｔａｌ，１９８７；Ｒｉｓｉ，ｅｔａｌ，

２０１０）。利用引入稳定同位素循环的大气环流模式

可以对此进行模拟（Ｓｃｈｍｉｄｔ，ｅｔａｌ，２００６；Ｔｉｎｄａｌｌ，ｅｔ

ａｌ，２００９）。另外，在中高纬度的许多地区，尤其是在

南半球，夏季（北半球６—８月，南半球１２—２月）整

层δ犇ｖ 小于冬季（北半球１２—２月，南半球６—８

月），在图２ａ—ｂ中表现为δ犇ｖ的季节差在北半球为

负值，南半球为正值，这与传统的理解正好相反。但

是，通过对该区有限的几个ＧＮＩＰ监测站的资料分

析，还是能够看出降水同位素对此水汽季节变化的

响应。例如，在斯瓦尔巴群岛的新奥尔松（７８．１５°

Ｎ，１１．５６°Ｅ，７ｍ），根据１９９０—２００１年实际监测得

到的δ犇ｐ的季节差为－１５‰；在格陵兰的格伦讷代

尔（６１．２２°Ｎ，４８．１２°Ｗ，２７ｍ），根据１９６１—１９７４年

实际监测得到的δ犇ｐ的季节差为－１２‰。由于缺少

更多ＧＮＩＰ有效数据的支持，上述的整层δ犇ｖ 季节

差的形成原因有待进一步研究。

３．３　水汽中δ犇的季节变化

由于受不同下垫面、不同气团及不同环流形势

的影响，不同地区水汽同位素的季节变化存在显著

差异。为了综合了解水汽同位素的季节变化特征，

分别计算了不同高度沿不同纬度和经度的大气水汽

中δ犇ｖ的季节变化。

３．３．１　不同纬度水汽中δ犇的季节变化

纬度０°、３０°Ｎ、６０°Ｎ、３０°Ｓ和６０°Ｓ分别代表气
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候特征迥异的５个纬度带。０°是赤道辐合带的平均

位置，横跨了地球的３个大洋；３０°是副热带高压的

平均位置，在北半球，横穿了北非、西亚等全球最干

旱的地区以及青藏高原和东亚季风区；６０°是极锋的

平均位置，在北半球，穿越了欧亚大陆和北美大陆。

通过对δ犇ｖ进行加权平均，分别得到在８２５（代表对

流层低层）、４６４（代表对流层中层）和１４６ｈＰａ（代表

对流层高层），沿０°、３０°Ｎ、６０°Ｎ、３０°Ｓ和６０°Ｓ大气

水汽δ犇ｖ的季节变化（图３）。

　　８２５ｈＰａ上（图３ａ—ｅ），沿不同纬度的δ犇ｖ 季节

变化具有明显差异。平均而言，赤道地区的δ犇ｖ 最

高，中纬度次之，高纬度最低。赤道东太平洋的δ犇ｖ

是该纬度最低的，季节变化中的最低值出现在１１

月，最高值出现在３月；在赤道西太平洋，δ犇ｖ的季

图３　大气水汽中平均δ犇沿赤道（ａ、ｆ、ｋ）、３０°Ｎ（ｂ、ｇ、ｌ）、６０°Ｎ（ｃ、ｈ、ｍ）、

３０°Ｓ（ｄ、ｉ、ｎ）和６０°Ｓ（ｅ、ｊ、ｏ）在８２５（ａ—ｅ）、４６４（ｆ—ｊ）和１４６ｈＰａ（ｋ—ｏ）的季节变化
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节变化不明显；中非地区的δ犇ｖ 终年维持在较高的

水平上，且是赤道地区最高的。沿３０°Ｎ，太平洋大

部分地区δ犇ｖ 季节变化不明显，但东太平洋δ犇ｖ 是

该纬度最低的，季节变化中的最低值出现在１１月，

其他季节变化不明显；在北美南部、北非、西亚和青

藏高原的西部，δ犇ｖ季节变化明显，δ犇ｖ 的最高值出

现在７—８月，最低值出现在１１—２月。沿６０°Ｎ，维

持在较低的水平。在季节变化上，大部分地区的

δ犇ｖ暖季较低，冷季相对较高，尤其在北美上空，暖

季的δ犇ｖ达该层的最低水平。如此的季节分布造成

了在中高纬度上空δ犇ｖ 的季节差为负。沿３０°Ｓ，对

应南美、南部非洲和澳大利亚的所在位置，δ犇ｖ具有

明显的季节变化，表现为暖季高冷季低，但范围较

小；在这３个地区以西，尽管δ犇ｖ也存在明显的季节

变化，但在时间位相上却明显相反，这可能与流经该

地的冷洋流活动有关。沿６０°Ｓ，δ犇ｖ 的季节变化与

北半球同一纬度上的δ犇ｖ 相似，但由于下垫面均为

海洋，δ犇ｖ的季节差明显小于北半球。

４６４ｈＰａ（图３ｆ—ｊ）上，除了在数值上有较大幅

度的贫化外，水汽同位素的空间分布和季节变化特

征与８２５ｈＰａ上的形势基本相同，说明对流层中下

层水汽同位素的变化具有一致性特征。在青藏高原

南部，由于受到地形抬升的影响，暖季δ犇ｖ 小于西部

的干旱地区，但δ犇ｖ的季节变化保持一致。

１４６ｈＰａ位于上对流层和下平流层区域（ＵＴ

ＬＳ），该高度上的δ犇ｖ 会受到来自平流层大气的影

响。在这一层，δ犇ｖ 的空间分布和季节变化特征与

８２５和４６４ｈＰａ的形势正好相反（图３ｋ—ｏ），这可能

与平流层相反的温度层结和水平分布有关。不仅是

ＴＥＳ的系统性监测，２０世纪６０年代，ＮＣＡＲ的监

测（Ｅｈｈａｌｔ，１９７４）就发现，平流层δ犇ｖ 随高度递增。

这部分是由于平流层内有来自甲烷分解产生的富含

重同位素水汽的补充（Ｒｏｚａｎｓｋｉ，ｅｔａｌ，１９８２），抑或

与平流层内ＣＨ３Ｄ的氧化作用有关（Ｐａｙｎｅ，ｅｔａｌ，

２００７）。

３．３．２　不同经度水汽中δ犇的季节变化

经线３０°Ｅ、９５°Ｅ和１８０°均穿越不同的气候带，

代表着不同地理单元的气候状况。通过对δ犇ｖ 进行

加权平均，得到在８２５、４６４和１４６ｈＰａ，沿３０°Ｅ、

９５°Ｅ和１８０°δ犇ｖ的季节变化（图４）。

图４　大气水汽中平均δ犇沿３０°Ｅ（ａ、ｄ、ｇ）、９５°Ｅ（ｂ、ｅ、ｈ）和１８０°（ｃ、ｆ、ｉ）

在８２５ｈＰａ（ａ—ｃ）、４６４ｈＰａ（ｄ—ｆ）和１４６ｈＰａ（ｇ—ｉ）的季节变化
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　　８２５ｈＰａ（图４ａ—ｃ）上，沿不同经度的δ犇ｖ 的季

节变化的差异不如沿不同纬度的差异那么明显。沿

３０°Ｅ，赤道两侧（大约在维多利亚湖）的δ犇ｖ 基本对

称分布。在北赤道地区，δ犇ｖ存在两个极大值，分别

在３—５月和１０—１１月。最小值在６—９月，与南赤

道地区的最大值相对应。这种变化特征与赤道辐合

带的季节性位移有关。北半球中纬度地区的δ犇ｖ暖

季高而冷季低，而高纬度地区冷季高而暖季低。沿

９５°Ｅ经线，在青藏高原南部，受南亚季风的影响，季

风爆发前的３—５月δ犇ｖ 偏高，其他季节的δ犇ｖ变化

不大。沿１８０°经线，赤道太平洋的δ犇ｖ在６—９月较

高，１１—２月较低。在中高纬度地区，沿３条经线

δ犇ｖ的季节变化具有相似性。但由于下垫面状况不

同，季节变化的强弱有所差别。

４６４ｈＰａ（图４ｄ—ｆ）上，沿不同经线的水汽同位

素的分布和季节变化特征与８２５ｈＰａ上的形势基本

相似。在青藏高原，一年中最大的δ犇ｖ 出现在４—６

月，晚于南部的孟加拉湾地区，但早于其北部的甘肃

和内蒙古。

１４６ｈＰａ（图４ｇ—ｉ）上，沿３条经线的变化均显

示，中低纬度δ犇ｖ均低于中高纬度，δ犇ｖ 的区域分布

和季节变化特征与在８２５和４６４ｈＰａ上的形势正好

相反。

３．４　水汽中δ犇随高度的变化

不同地区的水汽以及水汽中δ犇ｖ 随高度的变化

与下垫面状况、热平衡状况以及水汽的辐合辐散形

势有关。

３．４．１　不同纬度水汽中δＤ随高度的变化

通过对 ８２５—１００ｈＰａ的 ７ 个层面沿赤道、

３０°Ｎ、６０°Ｎ、３０°Ｓ和６０°Ｓ的δ犇ｖ 进行加权平均，分

别得到沿这５个纬圈的δ犇ｖ随高度的变化（图５）。

３１６ｈＰａ以下，沿赤道（图５ａ），非洲上空各层的

δ犇ｖ均较同高度其他地区的δ犇ｖ 高。δ犇ｖ 的最低值

出现在东太平洋；沿３０°Ｎ（图５ｂ），δ犇ｖ 的最高值出

现在青藏高原以西的伊朗高原，最低值位于东太平

洋的冷洋流上空以及东大西洋的冷洋流上空。这样

的分布揭示了一种对应关系，即水汽同位素的高值

与水汽辐合上升区相联系，而水汽同位素的低值与

水汽的辐散下沉相联系；沿６０°Ｎ和６０°Ｓ线（图５ｃ、

ｅ），对流层中下层δ犇ｖ 没有明显差异；沿３０°Ｓ（图

５ｄ），陆地上的δ犇ｖ 明显较高，而冷洋流区的δ犇ｖ 明

显较低。３１６ｈＰａ以上，除了不同纬度的水汽同位

素的数值大小有别之外，各层水汽同位素随经度的

变化不明显。

图５　大气水汽中平均δ犇（‰）随高度的变化　　

（ａ．沿赤道，ｂ．３０°Ｎ，ｃ．６０°Ｎ，ｄ．３０°Ｓ，ｅ．６０°Ｓ）　　

Ｆｉｇ．５　Ｖａｒｉａｔｉｏｎｓｏｆｔｈｅｍｅａｎδ犇ｉｎｗａｔｅｒ

ｖａｐｏｒｗｉｔｈｔｈｅｈｅｉｇｈｔａｌｏｎｇ　　

（ａ）ｅｑｕａｔｏｒ，（ｂ）３０°Ｎ，（ｃ）６０°Ｎ，　　

（ｄ）３０°Ｓａｎｄ（ｅ）６０°Ｓ　　

　　为了进一步分析不同地区沿不同经纬度δ犇ｖ随

高度的变化，还分别计算了整层δ犇ｖ之差、利用对数

函数拟合了δ犇ｖ与气压的关系并计算了δ犇ｖ 与气压

的曲线相关系数（表１）。
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表１　水汽中平均δ犇（‰）随垂直气压（ｈＰａ）变化的统计数据（δ犇ｖ＝犪ｌｎ狆＋犫）

Ｔａｂｌｅ１　Ｓｕｍｍａｒｙｏｆｔｈｅｍｅａｎδ犇 （‰）ｉｎｗａｔｅｒｖａｐｏｒｗｉｔｈｔｈｅｖｅｒｔｉｃａｌｐｒｅｓｓｕｒｅ（ｈＰａ）（δ犇ｖ＝犪ｌｎ狆＋犫）

平均 δ犇ｍａｘ δ犇ｍｉｎ Δδ犇 犪 犫 相关系数

全球 －９３．６８ －６５９．４１ ５６５．７３ ２８８．４６ －２０１２．９ ０．９９

南半球 －９４．２９ －６５８．６３ ５６４．３４ ２８７．７５ －２００９．４ ０．９９

北半球 －９３．１３ －６６０．１３ ５６７．００ ２８９．０９ －２０１５．９ ０．９９

沿赤道 －７７．７８ －６９４．８９ ６１７．１０ ３１０．２１ －２１２８．６ ０．９９

沿３０°Ｎ －９６．５５ －６６３．７４ ５６７．１９ ２８８．４６ －２０１７．３ ０．９９

沿６０°Ｎ －１２４．４３ －６３５．６７ ５１１．２４ ２６０．９８ －１８７６．２ ０．９９

沿３０°Ｓ －１０３．４２ －６５６．３１ ５５２．９０ ２８１．８０ －１９８３．５ ０．９９

沿６０°Ｓ －１２０．９６ －６４０．４３ ５１９．４６ ２６４．５０ －１８９５．５ ０．９９

沿３０°Ｅ －７７．６２ －６６８．３０ ５９０．６８ ３０２．２９ －２０８０．９ ０．９９

沿９５°Ｅ －９３．３９ －６６０．５０ ５６７．１１ ２８８．９０ －２０１５．２ ０．９９

沿１８０° －９４．１７ －６５８．７３ ５６４．５６ ２８７．９０ －２００９．４ ０．９９

　　由于对流层的δ犇ｖ 随高度单调下降，整层δ犇ｖ

的最大值出现在８２５ｈＰａ，最小值出现在１００ｈＰａ。

全球所有网格点加权平均的结果，８２５ｈＰａ上的δ犇ｖ

为－９３．６８‰，１００ｈＰａ上的δ犇ｖ为－６５９．４１‰，整层

δ犇ｖ之差为５６５．７３‰，δ犇ｖ 随垂直气压呈对数型递

减。尽管南、北半球最高层和最低层的δ犇ｖ以及δ犇ｖ

随垂直气压的递减率与全球平均相比没有明显的差

异，但是不同纬度的差异却很明显。根据表１，在

８２５ｈＰａ上，沿赤道的δ犇ｖ为－７７．７８‰，明显高于沿

３０°Ｎ的－９６．５５‰、沿６０°Ｎ的－１２４．４３‰、沿３０°Ｓ

的－１０３．４２‰以及沿６０°Ｓ的－１２０．９６‰。这种分

布与大气的混合比和温度的纬向分布一致。然而，

在１００ｈＰａ上，沿赤道的δ犇ｖ 为－６９４．８９‰，明显低

于沿３０°Ｎ的－６６３．７４‰、沿６０°Ｎ的－６３５．６７‰、沿

３０°Ｓ的－６５６．３１‰以及沿６０°Ｓ的－６４０．４３‰。于

是，整层的δ犇ｖ之差由沿赤道的６１７．１０‰依次递减

到沿３０°Ｎ的５６７．１９‰和沿６０°Ｎ的５１１．２４‰以及

沿３０°Ｓ的５５２．９０‰和沿６０°Ｓ的５１９．４６‰。与此

同时，δ犇ｖ随垂直气压的递减率也表现出由赤道向

高纬明显减小的特征。

３．４．２　不同经度水汽中δ犇随高度的变化

通过对８２５—１００ｈＰａ的７个层次沿３０°Ｅ、９５°Ｅ

和１８０°的δ犇ｖ进行加权平均，分别得到沿３条经线

的δ犇ｖ随高度的变化（图６）。

图６　沿３０°Ｅ（ａ）、９５°Ｅ（ｂ）和１８０°（ｃ）　　

的大气水汽中平均δ犇（‰）随高度的变化　　

Ｆｉｇ．６　Ｖａｒｉａｔｉｏｎｓｏｆｔｈｅｍｅａｎδ犇ｉｎｗａｔｅｒ

ｖａｐｏｒｗｉｔｈｔｈｅｈｅｉｇｈｔａｌｏｎｇ３０°Ｅ（ａ），　　

５°Ｅ（ｂ）ａｎｄ１８０°（ｃ）　　

　　沿３条经线，水汽同位素的分布具有相同的特

征。其中，δ犇ｖ 的最大值出现在赤道附近，且在

３０°Ｓ—３０°Ｎ保持较高水平。随着纬度的升高，δ犇ｖ

迅速降低，之后，在中高纬度基本保持不变。这种分

布特征从对流层低层一致保持到对流层中层。在大

约３１６ｈＰａ以上，δ犇ｖ随纬度的变化不明显。

根据表１，在８２５ｈＰａ上，沿３０°Ｅ线的δ犇ｖ 为

－７７．６２‰（主要由来自非洲中部热带和赤道地区的

水汽贡献），该值不仅高于沿赤道线的δ犇ｖ，而且还明

显高于沿９５°Ｅ的－９３．３９‰和沿１８０°的－９４．１７‰。

在１００ｈＰａ上，沿３０°Ｅ的δ犇ｖ 为－６６８．３０‰，低于沿

９５°Ｅ的－６６０．５０‰和沿１８０°的－６５８．７３‰。于是，整
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层的δ犇ｖ之差由３０°Ｅ的５９０．６８‰依次递减到沿９５°Ｅ

的５６７．１１‰和沿１８０°的５６４．５６‰，δ犇ｖ 随垂直气压

的递减率也依次减小。

３．５　水汽中δ犇与温度和可降水量的相关关系

在一定的条件下，大气中的水汽与凝结水（或降

水）可以互相转换，从前者到后者的转变包含冷凝过

程和稳定同位素的分馏。众多的研究（Ｄａｎｓｇａａｒｄ，

１９６４；Ｊｏｕｚｅｌ，ｅｔａｌ，１９８７；Ｅｒｉｋｓｓｏｎ，１９６５）表明，在全

球尺度范围，降水同位素具有温度效应和降水量效

应。温度效应表现为降水中稳定同位素与气温存在

显著的正相关关系，主要出现在中高纬度地区和内

陆地区（Ｄａｎｓｇａａｒｄ，１９６４）。降水量效应表现为降水

中稳定同位素与降水量存在显著的负相关关系，主

要出现在低纬度海洋和季风区（Ｄａｎｓｇａａｒｄ，１９６４）。

那么，反映在水汽同位素上，类似的效应是否也同样

存在？为了调查水汽同位素与温度以及与可降水量

的关系，计算了８２５—４６４ｈＰａ层间δ犇ｖ与层间的平

均温度狋（图７ａ）以及与层间可降水量犙（图７ｂ）的相

关关系。这一层区是大气水汽的主要集中区，也是

成云致雨的主要层次。

δ犇ｖ与层间平均温度的相关场显示：正相关区

主要分布在中低纬度地区。最大的正相关出现在中

图７　８２５—４６４ｈＰａ层大气水汽中平均δ犇与层间平均温度（ａ）

和层间可降水量犙（ｂ）的相关系数场

Ｆｉｇ．７　Ｃｏｒｒｅｌａｔｉｏｎｃｏｅｆｆｉｃｉｅｎｔｆｉｅｌｄｓｏｆｔｈｅｍｅａｎδ犇 （‰）ｉｎｗａｔｅｒｖａｐｏｒｖｅｒｓｕｓ

ｔｈｅｍｅａｎｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ（ａ）ａｎｄｖｅｒｓｕｓｔｈｅｐｒｅｃｉｐｉｔａｂｌｅｗａｔｅｒ犙（ｂ）

ｂｅｔｗｅｅｎ８２５ａｎｄ４６４ｈＰａ
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纬度陆地，例如北美南部、北非以及亚欧大陆的中纬

度。由于南半球陆地面积较小，出现在中纬度陆地

的正相关区范围较小。与陆地相比，大部分海洋区

上空的δ犇ｖ 与温度的相关关系较弱。负相关区主

要分布在中高纬度。δ犇ｖ与温度相关关系的这种分

布与地面降水同位素的温度效应的分布明显不同，

说明二者产生的机制可能不同。

　　δ犇ｖ与层间可降水量犙的相关场表现出和δ犇ｖ

与温度相关场基本相似的分布特征。正相关区主要

位于中纬度地区，其中，最大的正相关区位于中纬度

陆地，最大的负相关区主要位于北半球的高纬度地

区、南美和赤道非洲的热带雨林。δ犇ｖ 和犙相关关

系的这种分布与地面降水同位素的降水量效应的分

布明显不同，说明二者产生的机制可能也不同。

通过比较图７ｂ和２ａ，δ犇ｖ和犙相关场与δ犇ｖ和

犙季节差的分布具有很好的对应关系。可以看出，

在δ犇ｖ 季节差与犙 季节差符号不一致的地区，δ犇ｖ

与犙表现出明显的负相关关系。例如，南美洲的热

带雨林、赤道非洲的热带雨林和高纬度地区。当低

纬度地区为湿季时，大气中水汽多，降水量大，水汽

同位素因冷凝过程而不断被贫化，因此，δ犇ｖ 较低；

干季时，大气中水汽少，降水量小，水汽同位素因凝

结被贫化的程度低，故δ犇ｖ 较高。在高纬度地区，

δ犇ｖ与犙的负相关可能与极锋区水汽同位素贫化的

季节性强弱有关：暖季时，降水多，从低纬度向高纬

度输送过程中水汽稳定同位素已被严重贫化，δ犇ｖ

较低；冷季时，降水量少，水汽向高纬度输送过程中

稳定同位素被贫化的程度较轻，δ犇ｖ较高。

在δ犇ｖ季节差与犙 季节差符号一致的地区，

δ犇ｖ与犙表现出明显的正相关关系。例如，北半球

中纬度地区的北美南部、北非、欧亚大陆，南半球中

纬度的阿根廷高原和澳大利亚大部分地区。这些地

区大都湿热同期，暖季（或湿季）时，气温高，蒸发强，

蒸发水汽中δ犇ｖ也较高；冷季（或干季）时，气温低，

蒸发弱，蒸发水汽中δ犇ｖ较低。

另外，在赤道太平洋的中部、东部以及赤道印度

洋，δ犇ｖ与犙存在的显著正相关关系可能与该区辐

合作用有关。由于强辐合可将近地层富含重同位素

的水汽带到对流层中下层，因此，可形成高水汽含量

伴以高δ犇ｖ、低水汽含量伴以低δ犇ｖ 的形势。尽管

大气中存在降水过程对同位素的贫化作用，但不足

以抵消由于水汽辐合作用带来的水汽同位素的富

集。

４　讨论和结论

水汽同位素时空分布特点与水汽在源地的蒸

发、输送过程中的冷凝以及大气的辐合和辐散有关。

水汽同位素最主要的来源是海洋的蒸发。由于

稳定同位素的分馏系数与温度呈反比，因此，温度越

高，稳定同位素的分馏系数越低，从而水汽同位素比

率越高。这也就是为什么随纬度的升高δ犇ｖ 逐渐

降低的一个原因。另外，蒸发面液水的同位素比率

也会影响水汽同位素的高低。在副热带高压控制的

海面，蒸发较强，海面水的稳定同位素被富集，因此，

初始蒸发的δ犇ｖ 较高；受强降水和河流的稀释作

用，海面水的稳定同位素较低，从而被蒸发的δ犇ｖ

也较低。

在水汽输送过程中，冷凝过程会使水汽同位素

被贫化，因此，剩余水汽中的稳定同位素比率也在不

断减小。这是水汽同位素随纬度升高而降低，向内

陆降低的又一个原因。

另外，大气水汽同位素的丰度还受雨水在云下

蒸发的影响。由于云下的蒸发温度高于云中的凝结

温度，则雨水被蒸发所产生的水汽中的稳定同位素

比率大于初始蒸发水汽中的稳定同位素比率。因

此，二次蒸发的贡献使得水汽同位素升高。但是，随

着云中水汽不断被凝结，雨水的蒸发将使得水汽同

位素降低。

除了相变过程对水汽同位素的时空分布产生影

响外，大气环流的类型和气候带的季节性位移也会

对水汽和水汽同位素的变化产生影响。例如，在副

热带高压区，哈得来环流的下沉支将高空具有低

δ犇ｖ的水汽向对流层中低层输送，从而导致该区

δ犇ｖ的减小。然而，在一些辐合区，强烈的辐合作用

将边界层的大气水汽、甚至是从源区直接蒸发的具

有高δ犇ｖ的水汽向辐合区的中低层汇集，从而导致

区内δ犇ｖ的增加，或者在一定程度上补偿了由于水

汽的冲刷作用而导致的水汽同位素的贫化。

由于水汽中同位素的变化与水汽循环中的蒸

发、凝结以及水汽来源有关，因此，利用水汽中稳定

同位素的丰度可以对大气中水汽的来源、路径、水循

环中各分量的再分配和补给形式进行深入探析，以

补充传统气象要素分析的不足。例如，当大气中水

汽含量较低时，水汽中同位素的丰度一定程度上反
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映水汽连续变化历史：若水汽中稳定同位素被显著

贫化，则水汽量的减少很可能是大气中水汽被连续

凝结降水所致；若水汽中稳定同位素被显著富集，大

气中水汽很可能来自近源的输送，这在副热带地区

表现得尤为明显。当大气中水汽含量较高时，水汽

中同位素的丰度一定程度上反映凝结、降水冲刷的

程度：强降水下的水汽中稳定同位素会因为强烈的

冲刷作用而明显被贫化，弱降水下的水汽中稳定同

位素会因为较弱的冲刷作用而被贫化的程度较轻，

而没有经历降水的水汽中稳定同位素丰度则基本保

持不变。

在缺少对水汽同位素进行系统监测的过去，利

用降水同位素可以揭示大尺度水循环的某些基本特

征（例如纬度效应、大陆效应等）以及区域水文气象

条件对降水同位素的影响（例如云中对流、雨滴蒸发

等）。然而，全球不同尺度的水平和垂直环流将水汽

从低空向高空、从海洋向陆地、从低纬度地区向高纬

度地区输送。由于ＴＥＳ反演的数据提供了水汽中

稳定同位素在空间上和时间上的连续变化，因此，也

使得我们可以利用全球尺度上的水汽同位素更全面

地分析水汽的来源、路径，水循环中各分量的再分配

和补给形式，更深入地了解水循环中各种空间尺度

和时间尺度下水汽的连续变化特征和历史。

综上所述，可以得到以下结论：

（１）对流层δ犇ｖ 具有非常明显的带状分布，δ犇ｖ

的分布与可降水量犙的分布存在很好的对应关系。

平均而言，陆地上空的δ犇ｖ大于海洋，低纬度地区大

于高纬度地区。在大尺度范围，降水同位素的纬度

效应在水汽同位素的分布中得到较好的反映。但

是，降水同位素的大陆效应未能在水汽同位素的分

布中得到反映，尤其是在中高纬度地区。

（２）δ犇ｖ的季节变化存在区域性差别。与层间

可降水量犙季节差的空间分布相对应，北半球，δ犇ｖ

季节差的最大值分别位于亚洲季风区、北非、北美南

部和里海地区；南半球，δ犇ｖ季节差的正值中心分别

位于南美的热带雨林和非洲中部的热带雨林。

（３）δ犇ｖ随垂直气压呈对数型递减，平均递减率

由赤道向高纬度减小、陆地向海洋减小。对流层

δ犇ｖ的空间分布和季节变化具有一致性特点，平流

层低层δ犇ｖ的空间分布和季节变化特点与对流层相

反。

（４）对流层δ犇ｖ 与层间平均温度狋和可降水量

犙 的相关关系具有相似的分布形势，但存在地域差

别。δ犇ｖ与狋和δ犇ｖ与犙的正相关区主要位于中纬

度地区，最大的正相关区位于中纬度陆地，最大的负

相关区主要位于北半球的高纬度地区、南美的和赤

道非洲的热带雨林区。δ犇ｖ和犙相关场与δ犇ｖ 和犙

季节差的分布具有很好的对应关系。
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