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摘　要：湖泊自生碳酸盐δ18O（δ18Oc）是研究湖泊水体同位素平衡和气候变化的重要环境同位素指标。由于
δ18Oc与湖水δ18O（δ18Ow）密切相关�前人建立了δ18Ow 的计算公式�这方面的研究对于δ18Oc 环境意义的正确
判读十分重要。δ18Ow 计算公式中的平衡分馏系数α和平衡富集系数ε各有几种计算形式�当两个参数同时
出现时�其计算形式须正确组合：当α＞1时�ε＝α－1或ε＝1－1／α；当α＜1时�ε＝1－α或ε＝1／α－1。其中
“α＞1�ε＝α－1”组合最常用。
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0　引　言
湖泊自生碳酸盐δ18O（δ18Oc）是揭示湖泊水

文状况和研究气候变化的重要环境指标［1］。
δ18Oc在一定条件下可以反映湖泊的“降水－蒸
发（P－E）”平衡状态以及由 P－E 状态决定的
水位变化以及湖区气温及湿度变化［2�3］。δ18Oc
还是探讨亚洲夏季风变迁的有效的同位素示踪

手段［1�4－6］。在平衡状态下�δ18Oc 与碳酸盐沉
淀时周围水体δ18O（δ18Ow）和水温呈一定的函
数关系［7�8］；主要反映18Ow 与 δ18Ow 正相
关［9�10］。

Pearson等［11］从湖泊水量平衡和同位素平
衡的角度详细研究了δ18Ow 的变化规律�研究
表明�影响湖泊水量平衡和同位素平衡的因素
众多�使得δ18Ow 随时间的推移变化多端。Gon-
fiantini ［3］则从湖水蒸发过程中稳定同位素分馏

的研究入手�将湖水蒸发过程中稳定同位素分
馏应用于湖泊水量平衡研究�建立了湖水同位
素平衡方程�在此基础上推导出δ18Ow 的计算
公式�用以描述湖水同位素组成在蒸发过程中
的变化�使得δ18Ow 的定量模拟成为可能。此
后�该公式便被应用于各类湖泊研究［1�5�12］。
由于公式中的平衡分馏系数α和平衡富集系数
ε等两个参数各有几种计算形式�本文探讨如
何正确组合使用这两个参数的计算形式。

1　湖水氧同位素组成的计算公式
湖泊水体体积变化情况不同（包括“湖水容

积不变化或其变化很小�可以忽略”和“湖水容
积要变化�且其变化不可忽略”两种）�δ18Ow 的
计算公式不同［3］。在此仅介绍“湖水容积不变
化或其变化很小�可以忽略”的湖泊δ18Ow 的计
算公式�并对公式中各参数的物理含义作详细
介绍。
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　　如果湖泊湖水容积不变化或其变化很小�
可以忽略�湖泊水位和体积就会大致保持恒定。
随着时间的推移�δ18Ow 将会趋近于稳定状态值
δs ［3］

δs＝δ1＋Ax
1＋Bx （1）

式（1）中�δ1为湖泊入流水的平均δ值；x
为湖水蒸发量在入流量中所占份额；A 和 B 分
别为

A＝ hδα＋Δε＋ε
α1－h＋Δε （2）

B＝ h－Δε－ε
α1－h＋Δε （3）

式（2）（3）中 h 为接近湖面的薄层大气的
相对湿度；δa 为接近湖面的薄层大气中所包含
水汽的平均δ值；α为湖水在蒸发时的水汽平
衡分馏系数；ε为湖水在蒸发时的水汽平衡富
集系数；Δε为湖水在蒸发时的水汽动力富集系
数。

式（2）（3）中的平衡分馏系数α是温度T 的
函数�α可由下式求得［13］：

lnα＝A
T2＋

B
T＋C （4）

式（4）中 T 为湖水在蒸发时湖表水温之绝
对温标；A、B、C 为常数�不同的学者在不同的
温度取值范围内�得到不同的常数值［3］；最常用
的是由 Majoube ［14］提供的常数值�其温度的取
值范围为0～100℃。

在低温状态（远低于室温）�有“lnα∝1
T ”；

而在高温状态�则有“lnα∝1
T2”。即高温使α减

小得更快；而高温和低温的界定决定于分子振
动频率［11］。

研究表明�对18O而言�由式（4）得到的α值
与温度负相关�随着温度的升高�α单调递减�
递减率为0∙1‰／℃左右（室温状态）；当温度升
高到水的临界温度（374∙1℃）时�α减小为1［13］。
即在温度低于水的临界温度（374∙1℃）时�α恒
大于1；故在自然界气温正常变化范围内的湖
水蒸发过程及水汽冷凝过程中�对18O而言�由
式（4）得到的α值恒有α＞1［3］。

同时�对2H 的研究也表明�对2H 而言�当
温度不超过275℃时�由式（4）得到的α值与温
度负相关�随着温度的升高�α单调递减�递减
率约为1∙2‰／℃（室温状态）；当温度升高到
220℃时�α减小为1；当温度超过220℃时�α＜1
（即此时气态水比液态水富集2H）；在275℃时�
α达到最小值�为0∙996；随后α值与温度正相
关�即随着温度的上升�α亦上升；在温度升高
到水的临界温度（374∙1℃）时�α增大为1［13］。
即在温度低于220℃时�α恒大于1；故在自然界
气温正常变化范围内的水体蒸发过程及水汽冷

凝过程中�对于2H而言�由式（4）得到的α值亦
恒有α＞1［3］：

式（2）（3）中的平衡富集系数ε同平衡分馏
系数α一样�也是温度的函数�与温度也成负相
关关系�与式（4）中α相对应的ε可由下式求
得［3］：

ε＝α－1 （5）
平衡富集系数ε代表在湖水蒸发过程中的

第一阶段�已与液态水处于同位素平衡状态的
水汽从液态水中进入到水－汽界面的饱和水汽
层时�由于平衡分馏作用造成水汽重同位素的
亏损�即代表水汽在进入水－汽界面的饱和水
汽层时所产生的同位素富集效应［10］。

动力富集系数Δε�又名“额外富集系数”�
代表在湖水蒸发过程中的第二阶段�水汽离开
水－汽界面后在进入大气分子扩散层时�由分
子扩散运动造成的水汽重同位素的进一步亏

损�即代表水汽在离开水－汽界面后进入大气
分子扩散层时额外产生的同位素富集效应［10］。
动力富集系数Δε可由下式求得［3］

Δε（18O‰）＝14∙2（1－h） （6）
平衡富集系数ε和动力富集系数Δε共同

构成湖水在蒸发过程中的总富集系数（εtot）或
“有效富集系数” ［3�11］。当 x＝1时�即入流水完
全耗于蒸发时�将式（2）（3）（5）代入式（1）�得
到［3］

δS＝αδI（1－h＋Δε）＋αhδa＋αΔε＋ε （7）
公式（7）表明�内陆封闭湖盆δS 值完全取

决于与气候环境密切相关的参数�即入流水的
平均同位素组成（δI）、空气相对湿度（ h）、大气
水汽平均同位素组成（δa）�以及地面温度（T）。
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当这些参数变化时�δS 也随之变化�并导致
δ18Oc也随之变化。当这些参数在某一地质历
史时期保持恒定时�δ18Ow也保持恒定；不同地
质时间尺度�不同参数可以具有不同含义。这
一结论排除了湖面积的大小�湖水位高低�以及
湖水平均滞留时间对δS 和δ18Oc 的影响。因
此�对于内陆封闭湖盆而言�受相同气候条件控
制的不同湖泊水体应该达到相同的δS 值；应当
指出的是�湖泊系统的复杂性会导致δS 值差
异［1�5］。

2　公式的应用
Wei等［1］和卫克勤等［5］将公式（1）（7）应用

于中国西部几个湖泊的研究�计算出δ18Ow 达
到稳定状态值δS 的时间�获取了δS 所包含的水
文和气候信息。吴敬碌等［12］则利用公式（7）近
似替代由其建立的古水温定量计算模型中（δI
＋Ax）／（1＋Bx）项的计算。

在应用公式（1）（7）时�可用下式计算求得
平衡富集系数ε［1�5�12］

ε＝1－α （8）
式（8）中的α由式（4）得到。

在 x＝1时�将式（2）（3）（8）代入式（1）［1�12］
将得到

δS＝αδI（1－h＋Δε）＋αhδα＋αΔε＋ε
2α－1 （9）

α＝1时（此时ε＝0�即湖水在蒸发过程中
不存在同位素平衡分馏）�式（9）与式（7）等同。
这同为简化计算�而近似地认为α≈1的性质不
同［5］。从前面分析可知�对18O而言�α＝1出现
在水的临界温度（374∙1℃）；对2H而言�α＝1出
现在220℃和水的临界温度（374∙1℃）［13］；在自
然界气温正常变化范围内的湖水蒸发过程及水

汽冷凝过程中�对18O 和2H而言�由式（4）得到
的α值均恒有α＞1［3］。

由式（8）计算得到的ε（由于式（4）得到的
α＞1�故由式（8）等到的ε＜0）还被用于湖区降
水过程中同位素分馏研究�可以简单地假定空
气水汽和降水之间处于平衡状态�从而获得大
气水汽δ值与大气降水δ值之间的关系�即

有［1�5�12］

δa＝δp－ε （10）
δp为大气降水的同位素组成；δa 和ε的含

义同式（2）（3）。由式（10）得到δa＞δp�即大气
水汽δ值高于降水δ值�其机理有待探讨［15］。

需要加以说明的是�式（7）中的α和ε是湖
水蒸发过程中的α和ε；式（10）中的ε和涉及到
的α则是湖区降水过程中的ε和α。
3　平衡分馏系数α和平衡富集系数

ε的几种计算形式及应用实例
　　在水体蒸发过程及水汽冷凝过程中�水汽
平衡分馏系数α常有两种计算形式［3�10］

α∗＝RV
RL

；α＋＝RL
RV

其中�RV 表示气态水的氧同位素比值
（18O／16O）�RL 表示液态水的氧同位素比值
（18O／16O）。

很明显�在自然界气温正常变化范围内的
水体蒸发过程及水汽冷凝过程中恒有［3］

α∗＜1；　α＋＞1；　α∗×α＋＝1
处理的问题不同�常选用不同计算形式的

α值�例如在处理蒸发问题时�常用α∗形式；在
处理冷凝问题时�则常用α＋形式［3�10］。

α的这两种计算形式�使得ε也有两种计
算形式。

当α取α∗形式时�ε∗＝1－α∗［10�11］；当α取
α＋形式时�ε＋＝α＋－1［3�10］。

由于α∗和α＋成倒数关系�故也可采用如
下组合。当α取α∗形式时�ε＋＝1

α*－1；当α取
α＋形式时�ε∗＝1－1

α＋。即当α取α∗形式时�ε
有两种计算形式ε∗＝1－α∗；ε＋＝1

α∗－1。当α
取α＋形式时�ε也有两种计算形式：ε＋＝α＋－
1；ε∗＝1－1

α＋。
但不能采用如下组合。当α取α∗形式时�

ε∗＝α∗－1�或ε＋＝1－1
α∗；当α取α＋形式时�

ε＋＝1－α＋［1�5�12］�或ε∗＝1
α＋－1。简言之�不
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论α取什么形式�ε必须为正。因此�α和ε的
正确组合形式有如下四种：

当α＜1时�ε＝1－α�或当α＜1时�ε＝1α－
1；当α＞1时�ε＝α－1�或当α＞1时�ε＝1－1α。

从上述分析可知�当α的形式确定以后�ε
的计算有两种形式可供选择�但两种计算形式
所获得的ε（ε＋和ε∗）大小并不相等�恒有ε＋＞
ε∗�推导从略。

Gonfiantini ［3］在推导湖泊δ18Ow 的计算公式
采用了“α＞1�ε＝α－1”之组合形式�随后�很多
学者在研究湖泊涉及到α和ε时都采用了这一
组合。如 Gasse等［9］对撒哈拉北部全新世湖泊
演化历史进行研究时采用了这一组合；又如
Dutkiewicz 等［16］通过建立一个平衡模型�对澳
大利亚南部一个干盐湖在地质历史时期中的渗

漏情况进行研究�在其平衡模型中也采用了这
一组合形式。

Pearson等［11］在计算湖水蒸发水体的同位
素组成以及湖水的同位素组成时则采用了“α＜
1�ε＝1－α”之组合形式。需要加以说明的是�
Pearson等［11］一文中四个参数（平衡分馏系数
α、有效分馏系数αeff、平衡富集系数ε、动力富集
系数Δε）之间的关系“ε＝1－αeff；Δε＝α－αeff”�
似乎应该改为“ε＝1－α；Δε＝α－αeff”。因为有
效分馏系数αeff应该包括平衡分馏效应和动力
分馏效应的总和�即有“1－αeff＝ε＋Δε”。而当
α取“α＞1”时�则有“ε＝α－1；Δε＝αeff－α；αeff－
1＝ε＋Δε”。“ε＋Δε”、“1－αeff”或“αeff－1”又名
总富集系数（εtot）或“有效富集系数” ［3�11］。εtot
与αeff的关系如下：

当α取“α＜1”时�εtot＝ε＋Δε＝1－αeff；当α
取“α＞1”时�εtot＝ε＋Δε＝αeff－1。

需注意的是�式（4）中的α＞1（α＋）�而α又
常由式（4）求得�即使是在处理蒸发问题时�也
常采用“α＞1”（α＋）的形式［3］。

4　结　论
湖泊水体蒸发过程及大气水汽冷凝过程中

水汽平衡分馏系数α有两种形式“α＜1（α∗）”和
“α＞1（α＋）”。处理的问题不同�常选用不同形

式的α值。例如在处理蒸发问题时�常用“α＜1
（α∗）”的形式；而在处理冷凝问题时�则常用“α
＞1（α＋）”的形式。

与水汽平衡分馏系数α相对应的水汽平衡
富集系数ε也有如下计算形式：

当α＜1时�ε＝1－α�或当α＜1时�ε＝1α－
1；当α＞1时�ε＝α－1�或当α＞1时�ε＝1－1α。

当ε和α同时出现时�二者应正确组合使
用。在处理蒸发问题时�常用“α＜1�ε＝1－α”
之组合；而在处理冷凝问题时�则常用“α＞1�ε
＝α－1”之组合。

由于α常由式（4）求得�而由式（4）求得的α
＞1（α＋）�故与此α对应的ε应取ε＝α－1�即“α
＞1�ε＝α－1”之组合�即使是在处理湖泊水体
蒸发问题时也常用此组合。

这一结论不仅仅适用于湖泊水体蒸发过程

及大气水汽冷凝过程中的氧同位素分馏�也适
用于氢同位素分馏。
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Choice of the Combined Calculating Forms of Equilibrium
Fractionation Factor and Equilibrium Enrichment Factor
in the Research on Lake Water Isotopic Equilibrium

ZENG Ceng1�2　YU Jun-qing1
（1．Institute of Salt Lakes Chinese Academy of Sciences�Xi’an710043�China）

（2．Graduate School of CAS�Beijing100039�China）

Abstract：δ18O of lacustrine authigenic carbonates�i．e．δ18Oc is an important environmental isotopic indicator
for the study of lake water isotopic balance and of climatic evolution．Becauseδ18Oc is highly correlated with the
δ18O of lake water�i．e．δ18Ow�the calculating formulae of δ18Ow have been established which redound to the
correct estimation of the environmental significance ofδ18Oc．In the applications of the calculating formulae of
δ18Ow�the two parameters�i．e．equilibrium fractionation factorαand equilibrium enrichment factorεboth have
several different calculating forms which should be combined correctly．whenαis defined asα＞1�εis therefore
equal toα－1or1－1／α；while whenαis defined asα＜1�εis therefore equal to1－αor1／α－1．Among the
different combined calculating forms�the form“α＞1�ε＝α－1”is mostly cited．
Key words：Lake water isotope；Isotopic equilibrium equation；Equilibrium fractionation factor；Equilibrium en-

richment factor
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