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摘要  钙华分为表生和内生两大类: 表生钙华主要起因于水中土壤成因 CO2 的脱气作用,

而内生钙华起因于水中热成因 CO2 的脱气作用. 作为两大类钙华的表生和内生钙华因 CO2

来源和分压不同, 它们的形成机理及其指代的气候环境意义也可能完全不同. 本文综述了

表生和内生钙华的形成机理及对气候环境指代意义的研究现状和存在的问题, 进而提出钙

华沉积速率和碳氧稳定同位素组成等气候环境代用指标的水动力控制、表面控制和 CO2 慢

速转换控制的深入揭示, 并对这些指标变化与气候(温度、降水)、人类活动(如土地利用)和

地震的关系进行定性或定量重建是未来研究的重点. 这些突破将为利用钙华记录高分辨率

辨析我国季风气候对全球变化的响应规律和可能的机制提供新的科学支撑. 
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近年来, 钙华作为高分辨率(可达季节甚至天)的

古气候环境重建记录日益受到国际的关注[1,2]. 然而, 

作为两大类钙华的表生和内生钙华[3~5]因 CO2 来源和

分压不同[6,7], 它们的形成机理[8,9]及其指代的气候环

境意义也可能完全不同[10~15]. 

以往的研究既未能对两类钙华形成机理的差异

给予清晰的区分 , 也未能在利用钙华进行古气候环

境重建时对钙华形成作“将今论古”的试验检验 , 因

而研究结论可能并不准确.  

本文对表生和内生钙华的形成机理和气候环境

指代意义的研究现状和存在问题进行了综述 , 进而

指出下一步研究的重点在于钙华沉积速率和碳氧稳

定同位素组成等气候环境代用指标的水动力控制、表

面控制和 CO2 慢速转换控制的深入揭示, 并对这些

指标变化与气候(温度、降水)、人类活动(如土地利用)

和地震的关系进行定性或定量重建. 

1  钙华研究的国内外现状概述 

钙华, 又称石灰华, 它引起人们的关注不仅是它

巨大的旅游景观价值, 如我国的四川黄龙、美国的黄

石公园、意大利的蒂沃利(Tivoli)、土耳其的棉花堡

(Pamukkale)和克罗地亚的普里特维采 (Plitvice)等  

著名世界自然遗产 , 而且 , 近年来钙华作为高分辨 

率古气候环境重建的重要载体 , 越来越受到人们的

重视[1,2]. 

钙华产出于地表, 对气候环境变化很敏感, 沉积

速率高, 如在云南白水台最高可达 20 mm/a, 通常在

1~10 mm/a, 因而用其进行古气候环境重建的分辨率

可达到年、季的分辨率[1,2,16~22](图 1), 这有利于揭露

突发且持续短的重大气候环境事件 , 克服某些地  

质记录因分辨率过低造成的气候环境信号被平滑化

问题[23]. 

1.1  钙华的成因分类 

Pentecost[3]总结了欧洲西部与第四纪钙华形成有

关的文献资料, 把钙华分为两大类, 即大气成因类钙

华(meteogene travertine)和热成因类钙华(thermogene 

travertine): 前者主要起因于土壤来源 CO2 的脱气作 



 
 
 

    2014 年 8 月  第 59 卷  第 23 期 

2230   

 

图 1  我国云南白水台发育的内生钙华年层、季层(a)及对应的季节性钙华颜色变化(b, c) 
切面显示 19 个年层, 平均年层厚度达 16 mm, 最大年层厚度为 20 mm; 旱季形成厚的白色微层, 雨季形成薄的棕色微层[17] 

 

 
用, 其 δ13C 值通常较低, 在12‰~2‰; 后者则起因

于热成因 CO2 的脱气作用, 其 δ13C 常较高, 在2‰~ 
+10‰. 

Pentecost[3]发现, 大气成因类钙华极少出现在北

纬 58°以上及年均气温低于 5℃的地区 . 同时发现 , 

钙华沉积的厚度与平均气温间存在显著的正相关 . 

由此综合考虑温度和降雨的影响绘制了一张表明各

地区灰岩钙华形成潜力的分带图. 此外, 从 14C 测年

资料得知, 钙华的沉积在距今 5000~10000 年间的全

新世最暖期最快, 而今在人口密集区, 则主要受制于

土地和水资源的利用状况. 

Pentecost[3]还发现, 热成因类钙华出现在新构造

活动地区, 那里有高的 CO2 释放, 如有强烈火山活动

的意大利和土耳其 . 因此 , 热成因类钙华(沉积速率

>10 mm/a)比大气成因类钙华(沉积速率<<10 mm/a)

更致密厚大, 且风化较弱. 

Ford 和 Pedley[4]总结了所能收集到的资料, 对全

世界的钙华沉积研究进行了总结 . 他们把钙华也分

为两类 , 但把大气成因类钙华(表生钙华)称作 tufa, 

而把热成因类钙华(内生钙华)称作 travertine. 他们发

现, 物理、化学和生物作用共同控制着钙华的形成, 

并与气候有关. 因此, 认为钙华在古气候环境重建中

是很有价值的. 他们还认为, 由于钙华沉积速率较泥

炭和湖相沉积快得多 , 因此钙华具有提供详细的区

域陆地气候变化信息 , 特别是全新世短期环境变化

信息的最大潜力. 

然而 , 由于形成热成因类钙华的泉水并非都是

热水 , 如我国的黄龙和云南的白水台 . 为避免混淆, 

本文将此类钙华称为内生钙华(travertine)[5], 即只要

水中 CO2 是非大气和非土壤生物成因的, 则水中沉积

的钙华就属于内生钙华, 而大气成因类钙华这里被称

作表生钙华(tufa), 以与内生钙华(travertine)相区别.  

Pentecost 和 Zhang[24]总结了当时发表的有关中

国第四纪钙华的相关文献 , 他们作了一张有编码的

表, 其中有 88个钙华点, 并配有这些点的分布图. 发

现大多数钙华出露在广西、贵州、四川、云南和西藏. 

而且, 大气成因类钙华(表生钙华)与他们在欧洲的发

现一样, 主要出现在温暖湿润的中国南方, 而在寒冷

和干旱的地区则很少. 热成因类钙华(内生钙华)出现

在构造或火山活动强烈的地热区 , 特别是青藏高原

地区. 

由上介绍可知 , 世界上发育的钙华被分成两大

类: 一类是大气成因类钙华, 这里称表生钙华; 另一

类是热成因类钙华, 或称内生钙华. 两者的根本区别
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在于沉积它们的水溶液的 CO2 来源不同: 表生钙华

起因于大气和土壤成因 CO2 对碳酸盐岩的溶解和再

沉积 ; 而内生钙华起因于非大气和非土壤成因

CO2(如来自地球深部的变质成因 CO2 或地幔成因

CO2)对碳酸盐岩的溶解和再沉积. 

1.2  钙华的气候环境指代意义 

由于 CO2 来源的不同, 利用钙华进行古气候环

境重建时其环境代用指标 (主要包括钙华的沉积速

率、δ18O 和 δ13C)的指代意义也可能是完全不同的, 如

表生钙华的 δ13C 主要反映大气、土壤和植被的影

响[12,25,26], 而内生钙华的 δ13C 除了受气候变化的影

响外[11,15], 主要指示火山、地震等深部构造活动的信

息[5~7,27]. 至今, 利用钙华进行的古气候环境(主要是

古气候、古植被等 )重建研究主要集中在表生钙华

上[28~41]. 

内生钙华因其与地球深部构造活动有关 , 主要

用于进行火山、断裂和地震等构造活动历史的重

建[42~53]. 如 Hancock 等人[43]将内生钙华用于活动构

造的研究, 并基于土耳其、希腊爱琴海地区、意大利

北亚平宁山脉和美国盆山地区的野外实地研究认为, 

晚第四纪的热水钙华能够揭示许多新构造的历史及

其特征 , 并由此提出了钙华构造学. 又如 Mesci 等

人[27]研究发现, 土耳其中部的 Sivas 地区发育的钙华

主要为裂隙-山脊型(内生钙华), 铀系定年表明钙华

年龄自 11.4 万年到 36.4 万年不等. 根据钙华年龄和

裂隙宽度 , 他们得到 Sivas 盆地裂隙的扩张速度为

0.06 mm/a. 而且发现, 裂隙-山脊型钙华形成的平均

时间频率为 5.6 万年, 这也是强度为 7.4 级区域地震

发生的时间频率. 

(ⅰ) 表生钙华沉积速率、 
18O 和 

13C 的气候环

境控制(指代意义)研究.  ① 钙华沉积速率. 钙华成

因的研究文献最早可追溯到 100 年以前发表在

Science 上的一篇文章, Branner[54]研究了钙华瀑布的

成因. 他发现, 钙华出现在河流湍急的地方, 而同样

是岩溶水, 当水流很平缓时并不沉积钙华. 因此, 认

为钙华沉积主要是水流飞溅使水中 CO2 脱气的结果. 

可见钙华形成的水动力控制现象早有发现. 此外, 作

者认为温度升高和某些水生植物吸收 CO2(光合作用)

也是钙华沉积的重要原因. 

Dreybrodt 等人[55]和 Liu 等人[8]将钙华沉积速率

的水动力控制归结为固液界面间存在的扩散边界层

效应, 即流速越快、扩散边界层越薄、沉积速率越大, 

反之亦然. Hoffer-French 和 Herman[56]评估了岩溶溪

流中水动力和生物对 CO2 脱气的影响, 他们发现夏

秋钙华沉积快, 起因于较高的水-空气 CO2 分压差、

较高的温度、较低的流量; 同时发现, 钙华沉积在瀑

布处最快, 此处流速大, CO2 脱气显著. 由于溪流的

CO2 通量很大, 所以生物作用的影响有限. 此外, 方

解石饱和指数 SIc(=Log10 (活度积/溶度积))>0.7 才出

现碳酸钙沉积. 

② 钙华碳、氧同位素组成(δ18O 和 δ13C)的变化. 

Amundson 和 Kelly[57]对美国加利福尼亚溪流中沉积

钙华的研究发现, 随着 CO2 自水中脱气, 溶解无机碳

的 δ13C值从泉口的9.7‰增加到下游 47 m 处的 0, 脱

气对溶解无机碳的同位素效应可用瑞利平衡分馏模

型进行解释, 只有两个点例外, 这两个点的水生植物

对溶解无机碳的利用增加了溶解无机碳的 δ13C 值. 

另一方面, Clark 等人[58]发现高 pH 水体中沉积的钙华

未达到同位素平衡 . 这些研究反映了钙华碳同位素

平衡的复杂性. 

Matsuoka 等人[10]通过日本西南部的表生钙华年

层高分辨率稳定同位素分析 , 发现薄层状钙华沉积

中氧碳稳定同位素组成具有显著的季节变化 , 即夏

季形成的毫米级致密状微层具有较低的 δ18O 和 δ13C

值 , 而冬季形成的多孔状微层具有较高的 δ18O 和

δ13C值. 由于溪流的 δ18O值年内保持相对稳定, 所以

他们认为钙华 δ18O 的变化反映了水温的季节变化, 

而冬季钙华 δ13C 的高值可能与地下水的 CO2 脱气(逸

出的 CO2 气体相对富集 12C)较强有关. 该研究还发现, 

方解石沉积与溪流水达到了同位素平衡. 此外, 极端

气候事件(如干旱)可通过 δ18O 和 δ13C 的异常被记录

下来. 因此, Matsuoka 等人[10]认为, 年层状钙华可用

于陆地古气候的高分辨率重建. 

Kano 等人[18]的研究认为, 表生钙华中的年层结

构是气候环境条件改变造成其中微层疏松度、图案等

差异的结果. 他们通过日本钙华的研究, 发现钙华中

交互出现的致密和疏松微层分别是在夏-秋季和冬-

春季形成的 . 这一规律反映了方解石沉积速率的季

节变化 , 即沉积速率的增加导致致密的方解石晶体

结构. 此外, Kano 等人[19]还发现, 由于对应于夏-秋

季形成的致密微层, 其  

13C和  

18O为低值, 而对应于

冬-春季形成的疏松微层, 其  

13C 和  

18O 为高值, 因

此在整个钙华剖面上出现周期性的  

13C 和  

18O 高值
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或低值. 这样,   

18O(或  

13C)两个紧邻的高值之间即

为 1 个完整的年层. 所以, 通过读取整个钙华剖面上

的高值点或低值点数目, 即可实现对钙华的定年(假

定没有年层的缺失, 图 2). 此外, 通过钙华年层中存

在的黏土微层(对应暴雨的发生)恢复了该地区高分

辨率的降雨变化信息. 

此外, Goudie 等人[59]发现, 大约距今 2500 年以

来, 欧洲的大部分地区出现了钙华的退化现象. 分析

原因, 除了气候(向偏干方向)的影响外, 人类活动的

影响 , 包括植被退化和土壤流失造成岩溶作用强度

降低, PO4
3等污染物造成的碳酸钙沉积阻滞效应, 以

及人类对水资源的不合理利用造成地下水位下降、泉

水流量减少或干枯等也是重要原因. 因此, 钙华沉积

的变化也可用于流域土地利用演变历史的重建. 

Liu 等人 [12]对贵州独山黄后地下河下游响水河

中的表生钙华研究发现(图 3), 这里的钙华主要发育

于 4280~110 a BP 之间. 根据河中完整钙华剖面 δ13C

特征, 可将补给区土地覆被变化分为 3 期: 第一期(I2)

自 4280~2130 a BP, 钙华的 δ13C 最低, 反映最好的土

地覆被条件, 植被以 C3 为主; 第二期(II)自 2130~680 

a BP, 钙华的 δ13C 显著增加, 反映人类活动产生了轻

度的石漠化; 而第三期(III)自 680~110 a BP, 钙华的

δ13C 最高, 反映较差的土地覆被条件, 岩溶石漠化较

重, 并受玉米(C4 植物)引种的影响. 而 4280 a BP 前

(I1)和 110 a BP 以后(IV), 响水河几乎无钙华发育, 其

中原因可能完全不同: 110 a BP 以后, 本区河流钙华

的缺失是补给区强烈人类活动导致高强度岩溶石漠

化的结果. 石漠化导致土壤 CO2 降低, 碳酸钙溶解减

少, 进而无法提供钙华形成所需的 Ca2+和 HCO3
; 然

而, 4280 a BP 前, 本区处在全新世气候最适期, 水热

条件好, 有利于植被和土壤发育, 加之此时期人类活

动影响微弱, 因而土壤 CO2 浓度高. 因此, 此时期钙

华的缺失可能是土壤 CO2 浓度高导致水的 pH 过低, 

方解石不饱和的结果. 可见, 同一地点钙华的缺失可

能是土地覆被变化的两个极端情况的反映[12]. 

(ⅱ) 内生钙华沉积速率、δ18O 和 δ13C 的气候环

境控制(指代意义)研究 .  Friedman[60]研究了美国黄

石公园热泉及其钙华的同位素组成, 发现 74℃时泉

口钙华与水的 δ13C 的差为 4.3‰, 而下游 20℃时, 两

者的 δ13C 的差仅 0.5‰, 他们认为这是同位素动力(非

平衡)分馏的结果 . 另一方面 , 大多数碳酸盐样品与

水达到了氧同位素平衡 , 特别是对于缓慢沉积的钙

华尤其如此. 

Gonfiantini 等人[61]发现从热水中沉积的钙华未

达到同位素平衡. 大多数泉水 CaCO3 与 CO2 间碳分

馏系数高于相应的平衡值, 且随温度升高, 分馏系数

降低. 同样, CaCO3 和水间氧分馏系数随温度升高而

降低. 同时, 离泉愈远, 分馏系数愈接近平衡值, 因

此认为 CO2的脱气速率(与热水中的 CO2浓度成正比)

是同位素不平衡的控制因素. 当 CO2 的脱气和随之

的碳酸钙沉积速率很慢时, 即达到同位素平衡. 此外, 

Kele 等人[62]在研究匈牙利现代热水钙华的同位素组

成时发现 , 快速碳酸钙沉积造成的同位素动力分馏

使得按平衡分馏计算的温度差可高达 8℃. 可见, 钙 
 

 

 

图 2  日本西南部现代年层状表生钙华的 
18O 剖面 

据文献[19]修改. 图中有 15 个致密(D)-疏松(P)微层,  
18O 高峰或低谷数目说明该钙华样品是在 15 年(1988~2002 年)内形成的.  

图最下方的三角形是据 
18O 确定的时间参照线 
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图 3  贵州独山黄后地下河下游响水河中的表生钙华记录 

重建的生态环境变化 
R, 钙华沉积速率; SIc, 方解石饱和指数. 据文献[12]修改 

 

 
华同位素平衡的条件是碳酸钙沉积足够慢 . 由于这

一过程具有很强的空间异质性 , 所以需要针对特定

的地区进行专门的研究. 

通过分别在黄龙五彩池子系统和马蹄海滩流子

系统放置沉积试片, Wang 等人[15]调查了两种不同水

动力条件(慢速流、快速流)下沉积的钙华的  

18O 和  

  

13C 变化, 并分析其控制因素, 发现: (1) 在慢速流

的池子系统中, 钙华碳、氧同位素变化呈负相关关系, 

这主要是由温度变化控制的, 温度升高, 导致钙华氧

同位素偏负, 与此同时, 水中 CO2 脱气加快, 使得水

中溶解无机碳(DIC)的碳同位素变重, 进而钙华碳同

位素变重; (2) 在快速流的渠道或滩流系统中, 钙华

碳、氧同位素呈正相关关系 , 这是由同位素稀释效

应 [11]和瑞利分馏效应 [14]共同引起的, 在夏季(雨季), 

同位素较轻的雨水使得沉积水体氧同位素偏负 , 进

而反映在钙华氧同位素中 , 而快速流系统往往伴随

有较大的坡度 , 使得溶解有较多土壤成因碳的坡面

流容易补给到沉积水体中, 导致水中 DIC 的碳同位

素变轻, 进而钙华碳同位素变轻. 

由此可见, 在不同沉积环境下, 内生钙华碳氧同

位素变化有不同的控制机理 , 因此可利用不同沉积

环境下形成的钙华同时重建该地区的温度和降雨 . 

通过分析黄龙五彩池系统和马蹄海滩流系统碳、氧同

位素组成与降雨、温度的相关性, 发现池水环境形成

的钙华的氧同位素可以用于重建温度 , 而滩流环境

沉积的钙华的碳同位素可以用于重建降雨量 [15]. 由

于钙华  

18O 和  

13C 的古环境意义因沉积环境的   

不同而不同, 因此在进行重建工作之前, 判断古钙华

样品的沉积环境显得尤为重要 . 根据钙华形成的机

理, 给出以下几种辨别方法[15]: (1) 碳、氧同位素的

相关性分析; (2) 钙华的宏观形态分析, 例如年层颜

色、厚度等; (3) 微观形态分析, 例如矿物的大小、完

整性等. 

此外, Liu 等人[16]对形成于 1998 年 5 月至 2001

年 11 月的云南白水台渠道内的现代内生钙华样品切

片观察发现 , 钙华中可见薄的棕色疏松微层和厚的

白色致密微层, 且交替出现. 结合钙华样品的高分辨

率碳氧稳定同位素测试, 发现薄的(1.5~2.2 mm)棕色

疏松微层在每年的雨季 (4~9 月 )形成 , 而厚的 (5~8 

mm)白色致密微层在旱季(10~3 月)形成, 这一规律被

Liu 等人[17]进一步确认. 值得特别注意的是, 内生钙

华的这一规律与前述日本学者 [10,18]在表生钙华中发

现的规律正好相反. 通过与气象记录的对比, 初步建

立起了这些内生钙华亚年层厚度和碳氧稳定同位素

组成与气候变化的对应关系. 结果发现: 薄的微层及

其低 δ13C 和 δ18O 值形成于温暖湿润的雨季. 在雨季, 

雨水的稀释作用导致了钙华沉积的减慢和低的 δ13C

值, 而钙华的低 δ18O 值则主要与亚热带季风地区的

雨量效应有关. 因此, 内生钙华微层厚度, 以及 δ13C

和 δ18O 的显著降低反映了高的降雨条件, 比如洪水, 

反之, 则指示干旱的气候条件[11,16,17].  

由上分析比较可见, 钙华的沉积速率、  

18O 和  

  

13C 指代的气候环境意义因地而异, 因内生和表生

钙华而异, 为何会出现这种现象, 还有待于从钙华沉

积速率的控制机理上寻找答案 , 因为钙华的沉积快

慢决定了同位素的平衡与否 [ 6 0 ~ 6 3 ] .  如最新研究发

现[63], 2006 年云南白水台池水钙华(P7′)-水的氧同位

素分馏系数位于 Kim 和 O’Neil[64]的所谓“平衡”曲线

附近, 而 Yan 等人[14]的研究则发现 2010 年沉积的池

水钙华(P4-P6)-水氧同位素分馏系数位于 Coplen[65]

校正“平衡”曲线附近(图 4). 通过对比发现, 2006年池

水钙华的沉积速率(2.33 mg (cm d)−1)是 2010 年池水

钙华沉积速率(0.38 mg (cm2 d)−1)的 6 倍. 因方解石沉

积速率越低越容易达到氧同位素平衡分馏, 因此 Yan

等人[14]的研究支持 Coplen[65]的结论, 即方解石-水氧

同位素平衡分馏系数要比 Kim 和 O’Neil[64]给出的平

衡分馏系数高. 通过对 2006 和 2010 年云南白水台钙

华沉积速率和氧同位素分馏系数的分析 , 发现池水

钙华-水氧同位素分馏系数 受沉积速率 R 的控制,  
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图 4  云南白水台内生池钙华-水氧同位素分馏系数 

与温度关系 
据文献[63]修改. Pk-剖面和 Beltes-2 剖面数据引自 Kele 等人[62] 

 
 
其关系可以表示为  

1000ln 方解石-水=1.412logR+36.8, r=0.65, n=55. 

这表明池水钙华-水并未达到氧同位素的平衡分

馏 , 而氧同位素分馏系数与沉积速率之间的幂律关

系可以用 Watson’s 的表面捕获模型[66]来解释. 由此

可见, 钙华沉积速率每升高 10 倍, 则钙华的   

18O 偏

负 1.412‰. 因此在利用古钙华的   

18O 值进行古温度

重建时, 必须考虑钙华沉积速率变化对钙华   

18O 变

化的影响. 对于内生钙华而言, 由于内生钙华的沉积

速率在暖湿季节低, 而干冷季节高[16,17]. 因此, 夏季

较低的沉积速率会导致钙华   

18O 值偏正, 从而抵消

一部分因温度效应造成的   

18O 值偏负, 冬季则正好

相反. 因此, 如果不考虑沉积速率的影响, 则会低估

温度的变化幅度. 而对于表生钙华而言, 由于表生钙

华沉积速率是暖湿季节高 , 而干冷季节低 [18]. 因此 , 

对于表生钙华而言 , 夏季温度效应和沉积速率效应

叠加在一起, 会导致钙华   

18O 值更偏负, 而冬季则

更偏重, 如果不考虑钙华沉积速率的影响, 则会高估

温度的变化幅度. 

(ⅲ) 钙华(碳酸钙)溶解、沉积速率控制机理研究.  

钙华的溶解、沉积实质上是碳酸钙溶于水或自水溶液

中析出的过程 . 在前人大量室内模拟和野外试验观

测的基础上, Dreybrodt 和 Buhmann[67]提出了一个综

合性的碳酸钙溶解-沉积理论模型—DBL 模型, 该

模型全面考虑了 3 个同时存在而且串联的碳酸钙溶

解-沉积速率限制过程, 即: 固-液相边界上的表面化

学反应控制(由 PWP 方程[68]表征)、固-液界面间的扩

散边界层(DBL, 其厚度的差异反映系统水动力条件

的不同[69])控制和液相中 CO2 慢速转换[70]的控制. 

为了揭示方解石沉积速率的控制机理, Liu等人[8]

对四川黄龙沟进行了水化学和水动力的野外观测研

究. 发现由于 CO2 自水中大量脱气, 黄龙沟方解石的

沉积速率高达每年几毫米. 他们测定了边石坝、滩华

及水池内方解石的沉积速率 , 以了解水动力条件对

沉积速率的控制 . 结果发现 , 快速流动水体中(即边

石坝和滩华处)的方解石沉积速率是慢速流动水体中

(即水池内)的 2~5倍, 这清楚地说明了水动力条件(流

速)对沉积速率的控制. 

同时, 基于 PWP 模型 [68]计算了理论沉积速率. 

对比分析显示, PWP 模型值远高于试验观测值, 前者

为后者的 10~40 倍. 这一问题的出现归因于 PWP 模

型属于纯表面反应控制模型, 它忽略了流动系统中固- 

液界面间扩散边界层(DBL, 相当于阻力层)的存在 . 

将有关数据及参数应用于上述 DBL模型, 得到了与试

验观测相近的结果, 显示出 DBL 模型的适用性. 

为了进一步检验 DBL 模型及从理论上深入探讨

方解石溶解、沉积速率控制机理, Liu 和 Dreybrodt[9]

进行了室内多条件变化实验研究 . 实验中的水动力

控制通过使用旋转盘技术实现, 即 DBL 厚度由旋速

的改变来调节; 溶液中的 CO2 转换速率则使用高分

子生物催化剂碳酸酐酶控制. 

实验结果表明, 方解石沉积速率与旋速有关, 即

旋速愈高, 速率愈大, 或 DBL 愈薄, 沉积速率愈大. 

此外, 更为重要的是这一关系取决于系统的 CO2分压. 

实验发现 , 在实验控制的旋速范围(100~3500 r/min, 

相应于 DBL 厚度 0.005~0.001 cm)内, CO2 分压愈低, 

旋速对沉积速率的控制愈显著, 反映出低 CO2 分压

(Pco2<0.01 atm(1 atm=101325 Pa, 下同), 相当于表生

钙华形成环境)时速率的水动力(传输)控制机理; 然

而当 Pco2>0.01 atm 时(相当于内生钙华形成环境), 

速率的传输控制已很微弱. 

上述实验结果用 DBL 模型进行了成功的预报. 

按照这一模型, 溶液中 CO2 的慢速转换对沉积速率

的控制也非常重要 , 模型结果显示 , 高 CO2 分压

(Pco2>0.01 atm)且 DBL 厚度大于 0.001 cm 时, 沉积

速率与 DBL 厚度的变化几乎无关, 反映出该条件下

沉积速率的 CO2 转换控制机理. 

为检验这一模型结论的正确性 , 将能显著地催

化 CO2 转换反应(HCO3
+H+CO2+H2O)的碳酸酐酶

注入反应系统, 结果发现, Pco2>0.01 atm 时沉积速率
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提高约 10 倍, 而低 CO2 分压时, 沉积速率只有微弱

增加, 这充分证明高 CO2 分压时(相当于内生钙华形

成环境)沉积速率的 CO2 转换控制机理[9]. 

总之, 上述野外和室内研究证明, DBL 理论模型

能以较满意的精度预测不同条件下方解石沉积或溶

解的速率 . 预测的速率可近似地用以下线性速率定

律表示                   

R= ([Ca2+]eq[Ca2+]), 

其中+和分别指方解石溶解和沉积; [Ca2+]eq 为与方

解石平衡的钙浓度; [Ca2+]为溶液中钙浓度; 为速率

常数, 取决于系统温度、CO2 分压、DBL 厚度(与流

速等有关)、CO2 转换因子等[9]. 

上述水动力和 CO2 转换控制的结论是在远离化

学平衡的情况下得到的, 而近平衡时, 方解石的沉积

主要受表面反应控制 , 相关的研究主要是正磷酸盐

离子(PO4
3)和有机质的阻滞效应研究[71~77]. 如 Plant

和 House[75]发现 , 当磷酸盐浓度低于每升 20106 

mol/L 时, 方解石沉积的阻滞是通过与磷酸盐的共沉

积实现的, 而当磷酸盐浓度更大时, 方解石沉积完全

停止, 只形成磷酸钙相. 另一方面, Lebron和 Suarez[74]

发现, 溶解有机碳 DOC 浓度从 0.02106 mol/L 增加

到 0.15106 mol/L 时, 方解石晶体大小从大于 100 

μm 减少至不足 2 μm, 减少达 50 倍, 沉积速率减少 8

倍, 而当 DOC 达到 0.3106 mol/L 时, 不再有碳酸钙

沉积出现. 

(ⅳ) 钙华的空间分布意义与精确定年.  水是钙

华形成之母 , 所以钙华的产出及其空间分布无疑反

映了古气候的状况 [78~81]. 相关研究成果以湖岸线钙

华研究为代表, 如 Hudson 和 Quade[80]利用青藏高原

早全新世发育的高位古湖岸线钙华重建了这个时期

的古降水(季风)状况. 他们发现早全新世青藏高原中

部的 130 个封闭古湖泊系统的扩张呈现出强烈的东

西差异, 其中西部高原古湖面积扩张了约 4 倍, 而东

部地区仅 2 倍左右. 这一早全新世气候格局与现今高

原的东西气候分区类似 , 即西部降雨与印度夏季风

子系统相连 , 而东部主要与东亚夏季风和印度夏季

风的共同影响有关 . 这些结果表明现代气候分区是

高原的一个长期特征, 但响应同一太阳辐射驱动, 印

度季风降雨增加较东亚夏季风降雨多得多. 

值得指出的是 , 钙华古气候重建的另一个关键

问题是钙华的精确定年 . 目前国际上钙华定年的方

法主要是 14C 法和铀系法[81~85]. 由于这部分非本文的

关注重点, 这里不再详述, 仅就内生钙华 14C 定年的

问题阐述如下. 

对于内生钙华 , 由于沉积前古老碳酸盐矿物的

溶解是受深部 CO2 驱动的, 因此, 系统中的碳均是不

含 14C 的, 即均属“死碳”. 由此看来, 对于此类钙华, 

是不宜用 14C 方法来进行测年的. 假如此种钙华中存

在 14C, 则主要是沉积后与大气圈或生物圈发生交换

获得的. 无疑, 用此种 14C 确定出的钙华年龄很可能

是有问题的. 

Valero-Garces 等人[86]也注意到大量不含 14C 的

CO2产生的稀释效应甚至干扰了基于湖相有机质和水

生植物的湖泊沉积物的精确 14C 定年. 这些情况表明

在 14C 测年中, 首先区分钙华(或其他含碳沉积物)的

成因(内生成因或大气成因)是必要和非常重要的. 由

于内生钙华的“死碳”问题, 其测年最好使用铀系法. 

2  相关研究存在的问题和展望 

由以上钙华研究现状介绍可知, 母液中 CO2 分

压不同, 钙华沉积速率、  

18O 和  

13C 及其控制机理也

在发生变化, 因此, 作为两大类钙华的表生和内生钙

华因 CO2 分压的不同(通常表生系统中的 CO2 分压远

低于内生系统, 后者可达前者的 10~100 倍[6,7]), 它们

的成因及其指代的气候环境意义也可能完全不同. 

过去的绝大多数研究既未能对两类钙华成因机

理的差异给予清晰的区分 , 也未能在利用钙华进行

古气候环境重建时对钙华形成作“将今论古”的试验

观测, 以检验同位素平衡(与钙华沉积速率有关)与否, 

因而研究结论可能并不准确. 

具体问题可归结为对钙华沉积的“三控制一关

系”(即: 钙华沉积气候环境代用指标(包括钙华沉积

速率、δ18O 和 δ13C)的水动力控制、表面控制和 CO2

慢速转换控制及其条件, 以及这些指标与气候、土地

利用和构造活动的定性或定量关系)认识不清, 或根

本无认知, 现分述如下.   

(1) 不同温度和 CO2 分压下钙华沉积速率的表

面控制和 CO2 慢速转换控制及其条件.  从研究现状

的介绍中可知 , 实验室条件下的钙华沉积速率的控

制机理已了解得比较清楚, 但野外条件下, 仅对钙华

沉积速率的水动力控制有一些认识 [8], 而表面控制

(包括实验室发现的 PO4
3和 DOC 阻滞控制)和 CO2

慢速转换控制(如水生生物碳酸酐酶催化控制)则至

今很少有专门研究报道 [13]. 由于钙华能否达到同位
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素平衡(古气候重建的前提条件[2])取决于钙华沉积的

速率, 因此, 不同温度和 CO2 分压下钙华沉积速率的

控制机理, 特别是表面控制和 CO2 慢速转换控制, 仍

有待野外大量的实验观测工作来揭示. 

(2) 不同温度和 CO2 分压下钙华  

18O 和  

13C 的

水动力控制、表面控制和 CO2 慢速转换控制及其条

件.  尽管 Sun 和 Liu[11]、Yan 等人[14]和 Wang 等人[15]

最近在这方面做了一些开创性的工作(已如前述), 但

这方面系统的工作 , 无论是在实验室条件还是野外

条件下, 都基本是空白. 

(3) 钙华沉积速率、  

18O 和   

13C 与气候、构造

活动和土地利用的定性或定量关系 .  钙华沉积速

率、δ  

18O 和 δ  

13C 可能受气候(温度、降水量)、构造

活动(决定钙华的成因类型)和土地利用(影响水动力

条件、系统 CO2 浓度和阻滞离子浓度等)等气候环境

因子(涉及大气圈、水圈、岩石圈和生物圈各层圈)的

共同影响(气候环境因子主要通过影响水化学及其同

位素实现对钙华沉积速率、  

18O 和  

13C 的控制), 或

受某一因子影响为主 , 因此有必要进行特定地区的

现代试验观测研究以厘定出是全球气候因子影响为

主 , 还是其他地区性环境因子影响为主 . 只有这样, 

利用钙华进行古气候环境重建研究得到的结论才有

扎实的科学基础和可信度. 而这方面, 正是以往古气

候环境重建研究最薄弱的环节. 

总之, 钙华沉积的“三控制”是其“一关系”建立的

必要前提. 无疑, 这方面的突破将为利用钙华记录高

分辨率辨析我国季风气候对全球变化的响应规律和

可能的机制提供新的科学支撑. 
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Research progress in paleoclimatic interpretations of tufa and  
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Surface carbonate deposits have been divided into two broad groups, the tufa, which results primarily from the degassing of soil-borne 
aqueous CO2, and the travertine resulting from the degassing of thermally generated CO2. Because of differing sources and partial 
pressures of CO2, the formative mechanisms and paleoclimatic interpretation of the two may be completely different. This article 
summarizes current situations and problems of research on the formative mechanisms and paleoclimatic interpretations of tufa and 
travertine. It emphasizes that further research should focus on determining the surficial, hydrodynamic and CO2 conversion controls 
upon climatic proxies such as deposition rates, oxygen and carbon stable isotope ratios, and using them to make quantitative and/or 
qualitative analyses of the relationships between these proxies and climate (temperature, precipitation), human activity (land use and 
land cover change) or earthquake activity. This will provide new scientific support for understanding the response of the monsoon 
climate in China to global change and the true underlying mechanisms when making use of high-resolution records in tufa/travertine.  
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