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第二篇  环境演化 

 

~第五章  物理指标在环境重建中的应用 

 

湖泊是相对独立的自然综合体，是岩石圈、大气圈、水圈和生物圈相互作用的连接点，

这种特点使得湖泊沉积蕴涵着丰富的气候环境信息（王苏民等，1999）。对这些信息进行提

取的指标体系，通常划分为生物、化学和物理三种类型的指标序列。使用最广泛并对古环境

重建意义较大的物理指标主要有湖岸阶地（由构造运动或水位波动等物理因素产生的地貌形

态）、粒度、环境磁学、色度等参数。由于受湖泊各环境要素的相互制约，对于这些物理指

标的解释往往存在一定的多解性和复杂性。如粒度能够提供区域降水（Campbell，1998；张

家武等, 2004；Peng et al.，2005）、湖泊水位波动（陈敬安等，1999；李志明等，2000；王

君波等．2002；类延斌等，2006；Liu et al.，2008）、风尘活动（强明瑞等，2006；Xiao et al.，

1997；Liu et al.，2009）、冰川进退（Matthews et al.，2005；Nesje et al.,1991a,b； Dahl et al., 

1994）等古气候环境信息。就利用粒度重建湖泊水位方面而言，粗颗粒组分可以指示湖泊水

位的降低（陈敬安等，1999；李志明等，2000；王君波等．2002；类延斌等，2006），也可

以指示湖泊水位的增高（Liu et al.，2008）。 因此，对于这些指标的解释，一方面需要搞

清不同湖泊本身的特点，如湖泊的大小、水深、沉积物的来源，另一方面，需要结合化学和

生物指标进行验证和综合判识。本章将对湖岸阶地、粒度、环境磁学、色度等指标的指示意

义及其在古气候环境重建中的应用进行探讨。 

 

5.1 湖岸阶地 

 

5.1.1  基本概念  

 

因受内外营力的共同作用，湖泊地形和湖水水量平衡处于不断变化的过程中，这种变化

对湖岸带的影响最大。在湖泊的发展演化过程中，构造运动和气候变化往往是引起湖泊地形

和水位变化的主要动力因素，在其作用下湖岸带随湖泊的扩张和收缩而发生迁移，湖岸带湖

水与其毗邻的陆地相互作用往往形成阶梯状地形称为湖岸阶地。经历振荡性的构造抬升或较

长时段气候的干湿变化造成的若干次水位波动，就相应形成数级湖岸阶地，前者称为构造阶

地，后者称为气候阶地。采用遥感技术、实测古湖岸阶地的高程、野外调查以及剖面采样和

测年等手段和方法，对古湖岸阶地进行详细研究，可以反演湖泊历史时期曾经历过的构造运

动或气候﹣水位波动，进而探讨和区分湖岸阶地源于构造运动还是因气候环境变化形成。一

般认为，由于构造运动因素在较短的时段(如 1～2 万年内)对沿岸带的影响相对较小，故可

忽略不计，气候要素被认为是湖岸阶地形成的主导因素。本文仅对气候阶地的环境意义作分

析。 

 

5.1.2  利用湖岸阶地研究湖面波动与气候变化 
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利用湖岸阶地恢复地质历史时期的湖面波动，是古气候研究中的一种有效和直观的手段

之一。Zhang et al.（2004）对甘肃省民勤县白碱湖古湖岸阶地的研究，可作为利用湖岸阶地

研究湖水水位的波动、高湖面期的确认以及进行气候变化研究的很好实例。白碱湖（39°09′N, 

104°10′E）位于甘肃和内蒙古的交界处、腾格里沙漠西缘，面积46km
2。Zhang et al.（2004）

发现在白碱湖发育有六级湖岸阶地（图5.1），其中最高的一级阶地T1高出现代白碱湖30～

31m；二级阶地T2，由T21、T22、T23三部分组成，其湖拔高度为22m，其中T21部分被T22形成

时的湖水冲刷，表明形成T22的湖水水位高于形成T21的湖水水位。在二级阶地上普遍可见淡

水种的软体动物壳体（如Corbicula fluminea 和 Cubicula largillierti) 和蜗牛(如Gyraulus 

chinensis)。T3、T4、T5和T6则分别高出现代白碱湖15.7m，14m，7～8m和4～4.5m。除一级

阶地（T1）未发现合适的测年材料外，其它各级阶地的沉积物内均保存有软体动物壳体、蜗

牛壳体以及湖相碳酸盐，对其进行的14
C测年结果见图5.1。根据不同阶地的湖拔高度、测年

数据，Zhang  et al.（2004）恢复了白碱湖32000年以来的湖面波动情况（图5.2）。从图5.2

中可以看出，白碱湖在32000～22000 aBP（14
C年龄）期间为一高湖面期。根据腾格里沙漠

断头粱剖面沉积物的孢粉（马玉贞等，1998）、介形类（彭金兰等，1998）和地球化学（Zhang 

et al.，2002）记录，腾格里沙漠在32000～22000 aBP（14
C年龄）期间的气候较今湿润，当

时湿润的气候条件可能是造成白碱湖出现高湖面的主要原因。这一时期的大湖面期在青藏高

原内部也普遍存在（李炳元，2000；李炳元等，1991）。白碱湖在18000aBP（14
C年龄）左右，

水位急剧下降，近于干涸，其它的地层证据也表明，腾格里沙漠在末次冰盛期期间，湖泊几

近消失（Zhang et al.，2002）。随后在12000 aBP（14
C年龄）左右，白碱湖水位再次升高，并

持续到全新世，但全新世期间其湖面高程未能超出32000～22000 aBP（14
C年龄）期间的高

湖面。全新世期间，T3、T4、T5、T6阶地的存在，表明白碱湖在8500, 5400～5100, 3500和

1860～1370 aBP（14
C年龄）左右曾出现高湖面。通过研究，Zhang et al.（2004）认为，亚洲

季风阶段性的加强和减弱(Kutzbach, 1981; Gasse et al., 1991, 1996; Zhang et al., 2000) ，可能

是造成全新世期间白碱湖湖面波动的主要因素（Zhang et al.，2004）。 

 

 

 

图 5.1 甘肃省民勤县白碱湖湖岸阶地剖面及测年（Zhang et al.，2004） 

 

 

图 5.2 根据白碱湖湖岸阶地进行的腾格里沙漠古湖水位的重建 

（实线为根据阶地测量的水位；虚线为推测的水位波动）（Zhang  et al.，2004） 

 

古湖泊阶地往往是湖泊多次进退留下的产物, 后期湖水水位的升高往往可以淹没和破

坏早期形成的湖岸阶地。如Boomer et al.（2000）在研究咸海古湖岸阶地时，认为最高的阶

地I形成于全新世中期，阶地II、III、IV相继形成于晚全新世，而阶地V、VI、VII、VIII的形

成期则老于阶地I（图5.3）。 

 

 

图 5.3 利用咸海湖岸阶地重建的咸海水位波动(Boomer et al., 2000） 

javascript:WriterSearch('李炳元');
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5.2  粒度 

 

有关湖泊沉积物粒度的定义、分级、参数等基本概念见第3章。粒度作为湖泊沉积与古

气候研究中的一个传统指标，能够提供区域降水、湖泊水位波动、风尘活动、冰川进退等古

气候环境信息。沉积物粒度分析方法成熟，应用的历史较悠久，本节主要介绍湖泊沉积物粒

度指标在古气候环境重建中的应用。 

5.2.1  粒度与区域降水 

粒度的粗细能够反映湖泊流域的区域降水状况。一般来说，区域降水的增多，一方面增

强了流域的侵蚀强度，另一方面也增大了流域的径流量，这样有利于粗颗粒物质被搬运入湖。

因此，湖泊中粗颗粒物质的增多，往往反映区域降水的增多，反之，粗颗粒物质的减少，反

映区域降水的减少（Campbell，1998；张家武等, 2004；Peng et al.，2005）。 

基于上述解释，Peng et al.（2005）重建了内蒙古岱海 10000 年以来的东亚季风强弱引

起的降水变化（图 5.4）。岱海位于我国东亚季风带的边缘，流域降水主要依赖夏季风的水气

输入，是气候变化敏感带的一个封闭湖泊。柱状沉积物的结果显示：7900 cal aBP 以前的早

全新世（EH），沉积物的平均粒径相对较小，反映早全新世东亚季风较弱，区域降水较少；

7900～3100 cal aBP 期间（MH），沉积物的粒度整体变粗，反映中全新世东亚季风增强和降

水的增多；3100 cal aBP 以后的晚全新世（LH），沉积物的粒度又逐步变细，表明东亚季风

减弱和降水减少。岱海粒度所揭示的 10000 年以来的降水变化，得到该钻孔孢粉记录的印证

（Xiao et al.，2004），同时，在区域对比上与其它地区判识的东亚季风的变迁规律具有很好

的一致性（施雅凤等，1992；An et al.，2000）。 

 

 

 

 

图 5.4  内蒙古岱海沉积物粒度变化及其判识的全新世东亚季风降水变化(Peng et al., 2005) 

纵线“0”代表整个钻孔沉积物中值粒径的平均值，纵线“0”以右代表中值粒径大于平均中值粒径；纵线“0”以左代表中值粒径小于

平均中值粒径 

 

对于开放性湖泊情况较为复杂，但据 Campbell（1998）对加拿大艾伯塔南部 Pine 湖的

研究认为，当湖泊流域的径流增加时，径流负载也增加，更多的粗颗粒物质随径流负载被带

入湖泊。如果湖泊面积较小，具有相对短的湖水滞留时间，而且出水口具有足够的流速，那

么细颗粒的黏土物质在沉淀之前就会被出流带走，而在湖泊中沉淀相对多的粗颗粒物质。这

种情况下，湖泊沉积物中粗颗粒物质的增多同样反映了湖区的降水增多。1980 年、1960 年、

1920～1930 年以及 1890 年这四个时间段，Pine 湖沉积物的粒度变细，反映气候干旱，这四

个干旱的历史时期，被加拿大中部地区草原省份的历史干旱记录以及 Pine 湖区 1980 年和

1960 年降水偏少的气象观测资料所印证(图 5.5)。更早时期的湖泊沉积物粒度变化显示：大

约在 300～350 cal aBP，中值粒径整体偏高，显示该地区小冰期气候相对较湿；1000 cal aBP

左右，中值粒径达到了整个剖面的最低值，表明中世纪暖期气候干旱；2000 cal aBP 左右，

较高的中值粒径值反映气候偏湿；2000～4000 cal a BP 期间，气候总体偏干，中间有两次偏

湿时期(图 5.5)。上述的干湿变化，在区域范围内与其它湖泊记录的气候波动具有很好的可
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比性（Vance et al,，1992） 

 

 

 

图 5.5  加拿大艾伯塔南部 Pine 湖反映的晚全新世干湿变化（Campbell，1998） 

（图中曲线为标准化中值粒径（ )/)(' xxxx  曲线；右上角为历史时期标准化中值粒径变化曲线；LIA 为小冰期；

MWP 为中世纪暖期） 

 

5.2.2  粒度与湖泊水位波动 

 

对美国密执安湖沉积物的平均粒径与水深之间的关系研究表明（Cahill, 1981）：较细颗

粒主要赋存于连续堆积作用占优势的深水区，而在浅水区，由于在地形开阔地区以侵蚀作用

和搬运作用为主，物质一般较粗。因此，诸多学者将粒度指标用于指示湖泊水位的变化，即

粒度越粗，水位越低，反之，粒度越细，水位越高（陈敬安和万国江，1999；李志明等，2000；

王君波和朱立平．2002；类延斌等，2006）。然而，沉积物粒度越粗，也可以指示湖泊水位

越高。Liu et al. (2008) 通过对新疆乌伦古湖钻孔沉积物、湖区俘获的风成物质以及乌伦古湖

南部准格尔盆地的古尔班通古特沙漠的风成砂粒度分布曲线的分析认为：乌伦古湖钻孔沉积

物的大部分粒度分布特征与湖区俘获的风成物质以及古尔班通古特沙漠的风成砂粒度的分

布特征具有明显的不同(图5.6)，表明乌伦古湖沉积物主要是通过径流搬运而非风成搬运而来

的。因此，乌伦古湖沉积物的粒度能够反映与其沉积环境有关的水文状况。粗颗粒物质的增 

 

 

 

 

图5.6 新疆乌伦古湖地区不同沉积物的粒度分布特征（Liu et al.，2008） 

A、B、C为乌伦古湖WLG-2004孔沉积物；D为乌伦古湖湖区俘获的风成物质；E为乌伦古湖南部准噶尔盆地古尔班通古特沙漠

的风成砂。WLG－2004孔沉积物的粒度特征大部分（91%）属于B种类型。 

 

 

 

图 5.7 近 10000 年以来新疆乌伦古湖植被类型、粒度及水位波动（据 Liu et al.，2008 修改） 

多指示湖区因降水增多、径流量增加，从而导致湖泊水位升高，反之，指示湖泊水位下降。

结合孢粉指标，Liu et al.（2008）对新疆乌伦古湖近10000年以来的水位波动进行了重建（图

5.7）。9550～6730 cal aBP期间，中值粒径整体较低，表明水位较低，孢粉资料也显示，此

期间湖区周围生长着很多的适合于湿地生长的黑三棱（Sparganium）和禾本科（Poaceae），

包括芦苇（Phragmites）（Liu et al.，2008），表明钻孔位置离岸边的距离较近，湖泊水位较

低，湿度相对较低，植被类型为草原至“湿地”。自6730cal aBP开始，中值粒径有所增高，

表明水位开始逐步升高，特别是4200 cal aBP左右，中值粒径急剧增高，并在4200－560 cal 

aBP期间保持着很高的中值粒径，显示自4200－560 cal aBP期间，水位处于高水位状态。孢

粉资料显示，自6730 cal aBP开始，适合于湿地生长的黑三棱（Sparganium）和芦苇

（Phragmites）几近消失，取而代之的是藜（Chenopodiaceae）和蒿(Artemisia) （Liu et al.，

2008），表明钻孔位置离岸边的距离逐步增大，湖水水位升高；湖区的植被类型为草原-荒漠、
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荒漠-草原或草原，区域降水较丰富。560 cal aBP以来，中值粒径变小，水位降低，孢粉资

料显示，该期间的植被类型变为荒漠，湿度降低，降水稀少。 

以上两个不同结果的实例表明，影响湖泊粒度分异的因素很多，除了降水量丰欠引起湖

水位高低变化，湖泊大小、湖区地形、所处气候带和降水性质以及取样孔沉积相类型等，都

影响粒度的平面分布和垂向变化，即往往有多解性，因此分析对象湖泊粒度分异的主导因素

和规律，参照其它代用指标进行综合研究尤其重要。 

 

5.2.3  粒度与风成活动 

 

风成活动不仅可以指示与气候有关的干湿变化，而且被认为是全球气候变化的驱动要素

之一（Yung et al.，1996）。对格陵兰冰芯(雪)沉积、北太平洋深海沉积等记录的研究表明 

（Biscaye et al.，1997；Bory et al.，2002；Pettke et al.，2000），我国西北干旱、半干旱地

区被认为是全球大气粉尘的主要源区。位于干旱-半干旱地区的湖泊沉积，是大气降尘的天

然收集器，其粒度组成可以用来重建历史时期的沙尘暴事件和风成活动历史。利用湖泊沉积

物粒度组成研究风成活动，最关键的是如何区分沉积物颗粒的来源，即沉积物是来自于径流

搬运的，还是来自于风力作用的搬运。 

 

5.2.3.1  现代过程研究 

 

通过现代过程研究，比较湖泊沉积物、径流搬运沉积物、风成颗粒等的粒度分布曲线特

征，可确定其组分来源。 

青藏高原由于其较高的尘暴发生频率，且粉尘容易被扬升到西风急流区，因此是主要的

粉尘源地之一（方小敏等，2004）。强明瑞等（2006）对位于青藏高原东部的苏干湖现代冲

沟沉积物（图5.8a）、风蚀-风积地表样品（图5.8b）、湖泊表层沉积物（图5.8c、d）以及大

气降尘（图5.9）粒度分布特征的研究认为，苏干湖沉积物粗颗粒组分(>63μm)主要是由风

力搬运入湖的，>63μm组分的含量可以用来指示研究区尘暴事件及其演化。据此，强明瑞

等（2006）重建了青藏高原东部苏干湖1000年来尘暴的变化历史，在1210A．D．之前尘暴

事件较弱，且变化幅度较小；1210A．D．以来则表现出高频率或者高强度，其中13世纪上

半叶以及17世纪的高值段，与我国历史文献资料重建的降尘变化具有较好的一致性（图5.10）

(张德二，1984)。 

 

 

图5.8  苏干湖流域和表层样品粒度分布 (强明瑞等,2006) 

(a) 冲沟样品; (b) 风蚀-风积地表样品; (c) 东西向湖泊表层样品; (d) 南北向湖泊表层样品 

 

 

图5.9  冷期气象站季节降尘样品粒度分布(强明瑞等,2006) 

 

 

图5.10  利用苏干湖恢复的近1000年以来的尘暴演化历史(a) (强明瑞等,2006) 

及其与历史文献记载的降尘记录（b）（张德二，1984） 

 

5.2.3.2  粒度EMMA端元组分模型计算法 
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通过粒度测量所获得的粒度频率分布曲线通常是多峰分布形式，这种具有多峰分布形式

的沉积物往往是由多个不同搬运沉积形式形成的。粒度的端元组分分析EMMA

（End-Member-Modeling Algorithm）能够将这些具有不同搬运沉积形式物质进行分离，进而

表达成几个相互独立的单一搬运沉积形式。Weltje（1997）、Weltje et al.（2003，2007）对

这种算法进行了详细的描述，并在海洋沉积（Weltje et al.，2003；Moreno et al.，2002；Stuut 

et al.，2002；Prins et al.，2002；万世明等，2007）和黄土堆积(Prins et al., 2006)中得到了很

好的应用。 

库赛湖（3537-3550 N, 9338-9315 E, 4475 m a.s.l.）位于青藏高原北部的可可西里

自然保护区。现代气候资料表明，可可西里地区的年平均气温为－1.5°C，年平均降水量250 

mm远小于年平均蒸发量（1600mm），常年盛行西北风，为我国沙尘暴频发地区之一。干

旱的区域气候条件导致库赛湖目前为一咸水湖（28.54 g/l），面积254.4 km
2，水深最大可达

50多米，平均水深12米左右；库赛湖流域面积约3700 km
2，湖水主要靠位于库赛湖西南部的

库赛河补给。Liu et al. (2009) 利用青藏高原可可西里库赛湖沉积物，进行晚全新世青藏高原

北部季风变化历史的研究时，采用了EMMA端元组分分析方法，得到了很好的效果。对库

赛湖钻孔沉积物粒度的EMMA分析表明，四个粒度端元组分可以较好地表达整个钻孔的粒

度数据序列(图5.11A,B,C)。其中端元组分EM2, EM3和EM4具有较好的单峰粒度分布模式，

其峰值分别出现在6.6 μm (EM2), 45.8 μm (EM3) 和2.9 μm (EM4)左右(图5.11C)。而端元组分

EM1则具有双峰粒度分布模式，两个峰值分别出现在5.0 μm和182 μm左右，具有这种特征的

端元组分通常被认为是有冰川作用造成的(Weltje和Prins, 2007)。代表细颗粒物质的端元组分

通常代表径流搬运作用的成分，库赛湖地区由于降水较少，径流不发育，所研究的钻孔位置

位于湖泊的中部，弱的径流作用很难将粗颗粒物质带入湖泊的中部。因此，库赛湖沉积物粒

度的EM4代表径流搬运组分。采自该湖冬季冰面沉积物（风成物）粒度的分析表明，风成物

的粒度分布曲线具有双峰特征，两个峰值分别出现在10μm和40μm左右(图5.11D)，与端元组

分EM2和EM3的粒度分布特征较为一致。因此，EM2和EM3可以代表风成搬运组分。由于

EM1代表的冰川作用组分，在整个钻孔沉积物中所占的比例较低，平均只有8.5％，加之没

有在库赛湖获得支持EM1代表冰川作用形成组分的证据。因此暂时可以不考虑EM1对库赛湖

沉积物粒度的贡献。当湖区降水增多时，代表径流搬运组分的EM4所占的比例会增多，代表

风成搬运组分的EM2和EM3则减少，反之亦然。因此，可以利用Log[EM4/(EM2+EM3)]作为

湖区的湿度指数（HI），来反映亚洲季风的活动强度。高的HI反映夏季风增强，风成活动

减弱；低的HI则反映冬季风增强，风成活动加强。利用湿度指数（HI）和总有机碳（TOC），

重建了青藏高原北部亚洲季风的变迁，其与贵州董哥洞石笋的氧同位素(Wang et al., 2005)

所反映的季风活动强度具有较好的可比性（图5.12） 

 

 

 

 

图 5.11 青藏高原可可西里库赛湖钻孔沉积物粒度组成的端元组分分析(A,B,C) 

及冬季风成物粒度特征(D) 

 

 

图5.12  青藏高原北部可可西里地区库赛湖沉积物湿度指数HI（A）和TOC（B）反演的近4000年以来的气

候变化（Liu et al.,2009）及其与贵州董哥洞石笋δ18O记录（C）对比（Wang et al.., 2005） 

 

5.2.3.3  利用化学方法提取风成石英颗粒 
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Xiao et al. (1997)在研究日本中部琵琶湖145000年以来东亚冬季风的变化时，就采用了

这种方法。该方法称取风干的2g沉积物样品，用10 ml的30％双氧水（H2O2）除去有机质，

然后用50ml 浓度6N的盐酸，在100℃的温度条件下加热除去碳酸盐和氧化铁。单矿物石英的

提取采用焦硫酸钠熔融-氟硅酸浸泡法（Syers et al.,1968) ，并结合利用碳酸钠溶液除去硅藻

硅的方法(Mortlock et al, 1989)。 具体做法：称取除去有机质、碳酸盐及氧化铁的样品1g，

放入石英坩锅用焦硫酸钠高温熔融,除去黏土矿物、云母及层状硅酸盐矿物，然后,用20ml

浓度为30％的氟硅酸溶液除去长石和无定形矿物，最后再在剩下的100mg样品中加入100ml

浓度为 2M 的碳酸钠溶液，85℃条件下煮沸5小时除去硅藻类的硅。这种化学提取方法不会

对石英颗粒的化学和物理特征(如粒度、形态、表面结构)产生本质影响。对提取的单矿物石

英的粒度分布特征、氧同位素组成以及微形貌特征的研究表明，琵琶湖沉积物中粒径小于10

μm的石英颗粒基本上是风成的，可指示东亚冬季风的变化。高的风成石英通量[EQF： g cm
-2 

(10
3
 yr)

-1
]反映东亚冬季风（冰期，冰阶）的加强，而低的风成石英通量则反映东亚冬季风

（间冰期，间冰阶）的减弱。如图5.13所示，145000～125000 aBP期间以及73000～13000 aBP

期间，琵琶湖沉积物的EQF值很高，表明这两个阶段东亚冬季风强盛，而在125000～75000 aBP

期间，以及在5500 aBP左右，EQF值较低，反映东亚冬季风减弱。琵琶湖的风成石英通量（EQF）

记录可以和中国黄土的石英中值粒径记录以及深海沉积的SPECMAP δ
18

O记录进行很好的

对比。EQF反映的东亚冬季风减弱的时期可与SPECMAP δ
18

O的5e,5c,5a亚阶段以及3阶段和1

阶段对应，东亚冬季风增强的时期可与SPECMAP δ
18

O的2和4阶段对应。 

 

 

 

图 5.13  145000 年以来日本琵琶湖风成石英通量[EQF，g cm-2 (103 yr)-1]记录（Xiao et al.，1997）及其与中

国黄土石英中值粒径（Qmd）记录（Xiao et al.1995）和深海 SPECMAP δ18O（Martinson et al.，1987）记录的

对比。 

 

5.2.4 粒度与冰川进退 

 

冰川地区湖泊沉积物的地层特征、烧失量、含水量、磁化率、体积密度、粒度等物理指

标，常被用于反映冰川的活动状况（图5.14）（Matthews et al.，2005）。其中粒度中的粉砂

含量为冰川活动的关键指标之一。冰川对于湿基底的磨蚀，能够形成较多的粉砂质堆积在冰

湖沉积物中。冰河岸边泥潭沉积物中蓝灰色的砂质粉砂层通常被认为是冰进的重要标志层

（Nesje and Dahl,1991a,b; Dahl and Nesje, 1994）。在冰川地区形成的冰湖沉积物中，粉砂含

量的高低同样是冰川进退的良好指标。Lie et al. (2004)利用挪威中南部的BukkehåmmårtjØrna

冰湖沉积钻孔中粉砂含量（>8μm）的高低直接判识Bukkehåmmårbreen冰川的进退，很好地

重建了12 cal ka BP以来Bukkehåmmårbreen冰川的活动情况(图5.15)。对冰湖沉积物粉砂不同

粒级的划分，则可以对冰川活动的信号做进一步的研究（Matthews et al.，2000；Nesje et al.，

2001）。也有学者利用冰湖沉积的平均粒径或中值粒径的大小来反映冰川的活动（Leemann 

and Niessen，1994a，b；Souch，1994）。冰湖沉积物中粒度的大小受控于周围基岩的岩性、

冰湖离冰川的距离、湖泊的大小等因素，研究认为，距离冰川较远的末梢冰湖沉积物中粗黏

土、细粒粉砂、中粒粉砂更能较好地反映冰川的活动；而距冰川较近的冰湖沉积物的粗粒度

的颗粒则对于冰川的活动更加敏感（Lie et al.，2004)。值得注意的是，冰川湖泊沉积物中的

粗颗粒组分，也有可能是由洪水或崩塌作用形成的，与冰川作用形成的粗颗粒组分较难区分，
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这时需要结合其它指标进行综合判断。 

 

 

 

 

图5.14  一次简单的冰进退期冰河岸边泥潭沉积物指标变化示意图（Matthews et al.，2005） 

.阴影部分表示冰川形成的显著地层特征时期 

 

 

 

图5.15  利用挪威中南部BukkehåmmårtjØrna冰湖沉积钻孔（BHMR96-1和BHMR96-2孔）粉砂含量（>8μm）

恢复的Bukkehåmmårbreen冰川活动状况(Lie et al.，2004) 

 

5.3 环境磁学 

 

环境磁学是利用磁学技术研究岩石和矿物中磁性颗粒在大气圈、水圈和岩石圈搬运、沉

积和迁移过程中的环境问题（Verosub et al.，1995）。1980年汤普森等人在《Science》发表

了“Environmental applications of magnetic measurements”一文（Thompson et al.，1980），

文中列举了磁性测量方法在湖沼学、水文学、地貌学、地球物理学等领域有关环境问题研究

中的应用，可谓对环境磁学的一种诠释。1986年《Environmental Magnetism》—书的出版

（Thompson et al,1986），标志着环境磁学作为一个相对独立的分支学科正式建立。尽管环

境磁学问世的历史不长，它的发展却异常迅速。迄今为止，环境磁学的研究对象涵盖了地球

岩石圈、土壤圈、水圈和大气圈中的岩石、土壤、沉积物、悬浮泥沙、飘尘、降尘等物质，

在样芯对比、物质来源鉴别、泥沙运移示踪、流域生态环境演替、古气候和古环境研究、土

壤发生学、环境污染、油气勘探、古地磁学等领域均得到了广泛应用。 

关于环境磁学的磁学参数物理意义等内容参见本书第3章。本节重点介绍湖泊沉积物内

外源矿物的磁学特征、野外及室内样品的采集方法、测试方法、以及环境磁学在古气候环境

重建中的应用。 

 

5.3.1 湖泊沉积物内外源矿物的磁性特征 

 

湖泊沉积物主要由来自流域外源的矿物和湖泊本身经生物作用或化学作用形成的内源

矿物组成的。因此，湖泊沉积物磁性特征主要取决于外源和内源矿物的磁性特征。 

 

5.3.1.1 湖泊沉积物外源矿物的磁性特征 

 

早期的湖泊沉积物环境磁学研究表明，湖泊沉积物的矿物磁性特征一般都与特定的源区

及其作用过程有关（Thompson et al.，1975）。这是因为：○1 湖泊沉积物磁化率的变化常常

与外源物质输入量的变化呈正相关关系，高的磁化率值指示流域的侵蚀作用加强（Thompson 

& OldfieId, 1986）。○2 湖泊沉积物磁化率的大小与不同湖泊周围的基岩成分的变化是一致的

(Thompson et al., 1986) （表5.1)。当基岩为基性或中性火山岩时，湖泊沉积物的磁化率相对

较高；基岩为变质岩、石灰岩时，则湖泊沉积物的磁化率较低。○3 湖区人类活动的加剧，如
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农田耕作和森林砍伐等，会造成的湖区侵蚀加强；其次人类活动影响湖盆积水区的基岩化学

风化或成壤作用增强也会产生的新的磁性矿物（如磁铁矿、针铁矿等）；此外对湖泊磁性碎

屑的输入等人为活动，均可以引起湖泊沉积物磁化率的增高。 

表  5.1 具有不同基岩湖泊沉积物质量磁化率特征（Thompson et al,, 1986） 

 

 

外源的铁磁性矿物主要有磁铁矿、赤铁矿、磁黄铁矿、针铁矿等，它们来源和搬运途径

见表5.2。 

表5.2  湖泊沉积物外源铁磁性矿物的类型及其来源（据Thompson et al., 1986） 

 

 

外源的顺铁磁性矿物主要有蒙脱石、伊利石、绿泥石、绿皂石、角闪石、黑云母、辉石

等，它们的质量磁化率见表5.3。 

 

表5.3  常见的顺铁磁性矿物的质量磁化率（据Thompson et al., 1986） 

 

 

外源的抗磁铁矿物主要有石英、长石、高岭石等（表5.4） 

 

表5.4  湖泊沉积物中常见的内外源抗磁铁性矿物（据Hakanson et al.,1983） 

 

 

 

5.3.1.2 湖泊沉积物的内源磁性矿物 

     

内源磁性矿物的形成主要同湖水的化学成分、pH值、氧化还原条件以及生物活动性的

变化有关。内源的铁磁性矿物主要有针铁矿、纤铁矿、赤铁矿、磁铁矿等。顺铁磁性矿物主

要有菱铁矿、黄铁矿、绿泥石等（表5.3），还有一些不常见的矿物，如菱锰矿、钠锰矿、

硬锰矿等。抗磁性矿物主要有蛋白石、方解石、文石等（表5.4）。 

湖泊沉积物中内源磁性矿物的成因很复杂，其中包括磁细菌作用、沉积后还原条件下的

磁性矿物的溶解作用、原地磁性矿物的自生或成岩作用等（胡守云等,2001）。 

湖泊沉积物进入埋藏阶段时，其所处的物理化学条件会发生改变，其中氧化还原状态的

改变可以引起一些变价元素，如锰和铁的价态改变，从而使得一些磁性矿物分解而转化为另

一种磁性矿物。如赤铁矿、针铁矿向磁铁矿的转化。当生物作用较强，硫的浓度很高时，在

这种很强的还原状态下，出现磁铁矿向黄铁矿或胶黄铁矿的转变（Hilton et al., 1985; 

Snowball et al., 1988; Hu, 1998; 朱日祥等, 2001）。 

生物作用对湖泊沉积物的磁性特征同样具有很大的影响。Lowenstam（1981）鉴别出了

两种生物矿化模型, 即由生物引起的和由生物控制的矿化作用，前者产生的磁铁矿位于细菌

细胞的外部, 结晶细小且不好；后者产生的则位于细菌细胞内部, 且结晶良好的单畴磁铁矿
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颗粒。在硫酸盐还原条件下湖泊沉积物中的碎屑磁性矿物溶解是一个普遍的现象。通常, 在

沉积物较深部位铁的还原带, 许多细颗粒的磁铁矿和碎屑磁颗粒被溶解, 并为新的磁性矿物

的形成提供了条件（Hu, 1998; Flanders, 1994）。 

 

5.3.2 样品的采集及测量 

 

5.3.2.1 样品的采集及准备 

 

进行湖泊沉积物环境磁学测定的研究岩芯，要尽可能地不要受到物理扰动。在运输岩芯

的过程中，远离可产生较强磁场效应的发电机之类物体。岩芯在剖开分样之前，要密封并低

温保存。长期存放易造成的氧化，对于那些在厌氧环境下形成的沉积物的磁学特征影响尤其

大。岩芯在分样之前，建议先进行整个钻孔岩芯的磁化率扫描。岩芯被剖开后，将样品压入

（2×2×2）cm
3的塑料样品盒中以备磁化率测定。当然，样品也可以根据所需分辨率的厚

度，利用无磁性的样品分样刀进行分样，然后再将样品转移到（2×2×2）cm
3的塑料样品

盒中。 

为了解湖泊沉积物磁性矿物的可能来源，通常需要采集和测试流域内不同沉积物的磁性

特征。在湖泊流域内，将采集到的围岩、露头剖面、土壤剖面、河流沉积物等样品保存在塑

料样品袋或塑料样品盒内。运回室内后，将样品转移到标准的（2×2×2）cm
3塑料盒中，

以供磁学特征分析。由于沉积物的磁学特征同沉积物的粒度大小有很大关系，因此对不同粒

径的样品进行磁学特征的研究很有必要。这需要对采自流域的样品进行粒度分级（Walden et 

al.,1987，1992；Yu et al., 1993；Peters, 1995）。 

标准样盒（2×2×2）cm
3
 中的样品主要用于常规的磁性特征测定，如高频磁化率、低

频磁化率、剩磁等参数。其它磁学参数的测定，如磁滞回线、热磁特征等测试，需要较少的

样品，这时，从标准样品盒中分出的样品要均匀。用于热磁特征的样品，在高温情况下，可

能因为氧化或有机质的燃烧，而改变原来磁性矿物的组成。这种情况下，需要将磁性矿物分

离出来（Hounslow et al., 1999）。 

 

5.3.2.2 .分析测试流程 

 

有些样品在磁学测定时，会使其磁学特征发生不可逆的改变。因此，在进行样品磁学特

征的测试时要遵守如图5.16所示的测试顺序（Sandgren et al.，2001）。 

沉积岩芯在分样前，一般要进行该钻孔分段岩芯的磁化率扫描。根据其扫描结果，就可

以进行岩芯的重叠或缺失校正。这种方法对全新世沉积岩芯的校正十分有效，因为全新世的

沉积岩性通常缺乏明显标志层，且沉积物的颜色变化不大。同时，也可用于在同一湖盆的不

同部位采集岩芯的地层对比和校正上（Sandgren et al.，1990）。 

 

 

图5.16 湖泊沉积物磁学分析流程（据Sandgren et al.l，2001） 

 

常规的磁学测定应该包括低频磁化率、高频磁化率，非滞后剩磁、等温饱和剩磁等几个

项目的测试。 

 

5.3.3 环境磁学在古湖泊研究中的应用 
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5.3.3.1 地层对比  

 

湖泊柱状岩芯的地层对比是一项基础性工作，通过对整个岩芯样品进行的无破坏磁化率

扫猫，是一种快速、简便的岩芯校正和地层对比的方法。 

2008年9月，在新疆卡拉库里湖钻取获得两根平行的钻孔岩芯（KL1和KL2），但两个

孔每钻之间重叠和深度均不相同（表5.5），其中KL1每一钻之间重叠约50cm，而KL2每一

钻之间几乎没有重叠。面对出现的问题，在岩芯封存于PVC岩芯管中，运回实验室后，对

KL1和KL2所有岩芯进行了磁化率扫描。根据每根岩芯的磁化率变化特征，有效扣除了KL1

孔每根岩芯的重叠部分（图5.17），获得整个平行钻孔随深度的磁化率变化曲线（图5.17），

从图5.17中可以看出，两根岩芯（KL1和KL2）的磁化率变化具有很好的一致性，这为下一

步进行钻孔各指标的分析提供了很重要的岩芯对比依据。 

 

 

 

图5.17  新疆卡拉库里湖KL1和KL2孔磁化率变化的对比 

 

表5.5  新疆卡拉库里湖KL1、KL2钻孔每根岩芯的深度 

 

 

 

无损磁化率扫描，同样可以用于同一湖区不同地点采集的岩芯作地层对比。Thompson et 

al.（1975）在研究北爱尔兰的Lough Neagh湖时，在该湖的Antrim湾和西部的Battery地点分

别采集了7根岩芯，尽管两个地点的沉积速率有所不同，但磁化率特征具有很好的相应变化

（图5.18）。 

另外，无损扫描还可以应用于一个湖区的沉积物研究，Bloemendal et al.(1979)在评价北

威尔士Llyn Goddionduon小湖的沉积物输入量时，采用综合网格系统取样方法，在湖泊内取

了130多根沉积物岩芯，并对其进行磁化率扫描。利用扫描结果，通过对比，建立了全湖地

层的对应关系。在此基础上，利用14
C、210

Pb、137
Cs的方法确定了关键地层的年代，绘制了

不同时期的沉积物厚度等值线图，从而推算了各个时段湖泊的总沉积量以及不同部位的沉积

速率。 

 

 

 

图5.18  北爱尔兰LOUGH NEAGH湖14个沉积岩芯的采样位置（A） 

及磁化率随深度的变化（B）(Thompson et al.1975） 

 

5.3.3.2 环境磁学与气候变化 
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气候变化能够影响湖泊流域内的植被类型和生长状况、侵蚀和风化强度，从而改变湖泊

沉积物的性质，引起磁性矿物组分的变化。因此，湖泊沉积物磁性特征能够很好地反映湖区

的气候环境变化。Oldfield et al.（1983）通过对美国南华盛顿州Battleground湖的研究认为，

柱状沉积物7m以下，磁化率很高，反映了流域大量含铁磁性矿物的玄武岩对湖泊的输入。井 

 

 

图5.19  美国南华盛顿州Battleground湖钻孔地层、烧失量及体积磁化率(Oldfield et al.,1983） 

 

 

 

图5.20  贝加尔湖BDP-98孔磁化率(Kravchinsky et al., 2003)、BDP-96-2孔生物硅(Willians et al., 1997) 

及磁化率(Krainov et al., 2001)及其与深海ODP-667孔氧同位素(Shackleton et al., 1990)的对比 

 

深7m开始往上，烧失量快速增高，孢粉资料显示，植被从蒿-云杉-松迅速转变为黄衫-红桤

木-冷杉，而磁化率表现为快速降低。磁化率在7m左右的改变，标识了晚冰期-全新世的界线，

即表明该区进入全新世后流域植被覆盖良好，土壤发育，来自流域碎屑矿物输入量的减少。

因此，磁化率高反映气候相对寒冷，而磁化率低则反映气候相对温暖。这种模式，后来也被

来自贝加尔湖长时间尺度的磁化率记录所证实(Kravchinsky et al., 2003)（图5.20）。生物成

因硅在温暖期要比寒冷期丰富，生物硅含量的增高冲淡了磁性矿物的浓度。因此，在贝加尔

湖，生物成因硅含量同磁化率具有很好的负相关关系。贝加尔湖生物成因硅、磁化率记录所

揭示的气候冷暖波动同海洋ODP677孔氧同位素记录也具有很好的可比性(图5.20)。 

 

5.3.5.3 追踪沉积物来源和判别生态环境变化 

 

Dearing et al.(1981)率先研究了湖泊沉积物孢粉谱图和磁化率之间的关系，并利用磁学

参数来估算湖泊流域剥蚀量和碎屑物质的输入通量，建立了磁化率与侵蚀量之间的半定量关

系，并由此来估计人类各种活动的影响。Dearing et al. (1982)通过对冰岛北部Lough Neagh湖

一年中的降水和磁化率的关系分析（图5.21），揭示了磁化率峰值对应于每月的最大降雨

期．他们认为这一湖泊沉积物的磁化率峰值是由水文条件控制，即降雨、森林砍伐和土地开

垦过程使水土流失和河流排水量增加，结果导致湖泊内沉积物粒度变化和磁性矿物含量的增

加。 

 

 

 

图5.21 冰岛北部Lough Neagh湖Antrim Bay(AB)和Battery(BAT)点磁化率及其与降水量的关系.图中实线和

曲线分别是根据内源矿物和外源输入基质计算得到的磁化率(Dearing et al. ,1982) 

 

然而，Eriksson et al.（1999）通过对坦桑尼亚中部Haubi湖的环境磁学研究，比较了降

水和磁学参数的关系，并没有获得两者之间具有显著的相关性。因此，Eriksson et al.（1999）

认为，降水作用造成的磁学特征的改变可能从属于人类活动对其的影响，从而利用磁学研究

解释了坦桑尼亚中部近百年的流域侵蚀和人类活动的历史(图5.22)。研究认为： 
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（I）1835～1902年，Haubi盆地为一季节性泛滥的沼泽。完全不同于其它时期磁学参数

的组合特征，表明当时的沉积环境明显不同于湖泊环境。在沼泽环境中，反复的湿润和干化

过程，形成富含蒙脱石组分的黏土矿物的潜育化土壤。高的S比(IRM-0.1T/SIRM)表明土壤侵

蚀作用弱，亚铁性磁性矿物的缺乏，这可能是由于在潜育化环境条件下，碎屑亚铁磁性矿物

易于被分解造成。相应沉积速率较低，为0.9～1.6cm/yr。 

（II）1902～1907年，磁化率通量的增高，以及S比值的降低，表明土壤侵蚀强度加强， 

 

 

图5.22 100年来坦桑尼亚中部Haubi湖的磁学参数及流域的土壤侵蚀特征、盆地环境、降水特征及人类活动 

(Eriksson et al., 1999） 

 

沉积速率增高到6cm/yr。盆地环境由季节性的沼泽转化为一个永久性的湖泊环境，这种转化

可能是由不断增长的沙地三角洲堰塞了沼泽的出流引起。19世纪末期，坦桑尼亚地区发生了

严重的家畜瘟疫（The Great Rinderpest），瘟疫的发生，伴随气候的相对干旱，迫使人们和

家畜迁徙，后期降水的增多，可能造成了流域侵蚀强度的加强，使Haubi湖的沉积速率增高。 

（III）1907～1927年，随着湖泊的逐步形成，沉积速率逐渐降低。这段时期，相对较低

的磁化率通量反映相对较低的沉积速率。S比同前一时期相比，略有增加（－0.6左右），表

明沉积物的被慢速埋藏，使得一些磁性矿物被分解。据报导，此期周围的地形相对裸露。 

（IV）大约从1935开始，磁通量开始增加，特别是在1944～1950年间，具有很高的磁通

量，表明流域的侵蚀速率加强。相应沉积速率也快速增加，阻止了磁性矿物的分解而得以保

存，反应为χfd具有较高的值。为消灭舌蝇以及开辟新区用于定居，自1927年，开始了植被

的砍伐。植被的砍伐以及人口的增长，增大了流域内的侵蚀强度。 

（V）1950～1955年，磁通量降低，表明流域的土壤侵蚀强度降低。没有任何磁学证据，

能够表明这段时期磁性矿物有被分解的现象。19世纪40年代末期，第二次世界大战的结束，

英国政府开始在坦桑尼亚中部实施土地保护，颁布了一系列有关种植、放牧、焚烧等方面的

规章。土地保护的实施，可能是该期流域侵蚀强度降低的主要原因。 

（VI）1955～1972年期间，磁通量持续升高，表明流域的侵蚀强度加强，湖泊的沉积速

率也升高，多在2.8～3.8cm/yr之间。磁通量的波动较大，可能说明不同年份的流域侵蚀强

度不同。前期严厉的土地保护政策，遭到了民众的反对，50年代中期，民众的暴动迫使政府

停止执行严厉的土地保护政策。1961年，取得独立以后，新政府不再将土地保护作为一个主

要的问题。土地保护政策被取消，是该期土壤侵蚀强度加强的主要原因。 

（VII）1972～1988年期间，20世纪70年代早期，磁通量相对较低，但在80年代却急剧增

高。这期间磁通量的大幅波动，可能反映了年际间土壤侵蚀强度的变化，波动较大的沉积速

率（2.0～ 5.1 cm/yr）同样也说明了这一点。该国第二个五年计划期间（1969～1974年），

政府又实施了土地保护、禁牧封育等政策。然而，磁通量和沉积速率并没有降低，这可能说

明，该区水土流失严重到了不可逆的阶段。 

 

5.3.5.4 .环境磁学与污染历史研究 

 

电站和重工业生产经常释放一些浓度很高的磁颗粒物质，这些磁颗粒物质富含不同比

例的磁铁矿和赤铁矿（Hunt,1986；Hunt et al.，1984）。湖泊沉积物和泥炭中，磁学被用来重

建因发电厂固体燃料的燃烧、钢铁工业和非金属冶炼等造成的大气颗粒沉降历史。研究表明，

球形颗粒的磁性物质广泛来源于大气传输。一些地区的研究表明磁性矿物的沉降同工业史具
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有很好的一致性，表明磁学记录是一个重金属污染、颗粒物质污染和湖水酸化历史的良好指

标。 

 

 

 

图 5.23  英国 Newton Mere 湖浅孔磁化率及重金属元素变化(Oldfield et al., 1983） 

 

英国 Newton Mere 湖，是一个冰川作用形成的封闭小湖，位于 Lancashire 南部和内陆西

部工业带之间。湖区没有径流，近期的湖泊沉积物为富含有机质的腐殖质黑泥。Oldfield 

 et al.（1983）对该湖一系列浅钻沉积物磁学参数（χ，SIRM，SIRM/χ 以及 S 比）和重金属

元素 Pb 和 Cu 的研究表明（图 5.23）：自井深 18cm 左右开始，χ 、SIRM、Cu 和 Pb 的浓度

均增高。210
Pb 测年结果表明，18cm 处的年龄为距今 70 年，其变化和北欧距今 70 年的球形

磁性颗粒通量的增加一致。距今 70 年以前，S 比相对较低，指示来自流域三叠纪碎屑物中

的赤铁矿成分较高，而距今 70 年后，S 比的增高标志着现代大气沉降磁性颗粒输入的增多。

黏性磁性颗粒一般由土壤或流域土壤来源的物质中较高，而在工业生产或源于家庭生活化石

燃料燃烧产生的颗粒物中，则很少发现有黏性磁性颗粒。频率磁化率在距今 70 年以前很高，

而距今 70 年以后逐步降低，表明近 70 年来，化石燃料燃烧产生的颗粒物质通过大气沉降到

Newton Mere 湖沉降量的增多。其后，Oldfield（1990）对美国纽约州 Adirondack 地区的 Big 

Moose 湖两根短岩芯沉积物磁学特征（ARM 和 IRM）的研究，区分了磁铁矿和赤铁矿对湖

泊的输入(图 5.24, 图 5.25)。两个钻孔（CORE6 和 CORE8），其磁学参数 ARM、SIRM/ARM

和 S 的变化具有很好的一致性，其变化特征可被划为三个阶段（A、B、C、）。区域对比表

明，SIRM、SIRM/ARM 在阶段 A/B 处的增高，同铅浓度的增高是一致的，说明人类活动产

生的磁矿物对湖泊的影响(图 5.24)。然而，仅靠图 5.24 中的这些磁学参数，很难判断是什么

磁性矿物造成了 SIRM 的增高。为此，Oldfield（1990）做了“硬”剩磁和“软”剩磁分析，

分别用于区分赤铁矿和磁铁矿(图 5.25)。从图 5.25 中可以看出，两个孔中，由“软”剩磁代

表的磁铁矿以及 SIRM 代表的整个磁性矿物的沉积速率，自 19 世纪后期开始大幅度增加。

CORE8 孔，由 SIRM 代表的磁性矿物的沉积率在 1930 年左右达到了最高；而 CORE6，磁

性矿物的沉积率在 1950～1970 年间达到了最高。1950 年以来，两个孔的磁性矿物的沉积速

率具有一致的变化，而近期两个孔的磁性矿物沉积速率又呈现下降的趋势。然而，由“硬”

剩磁代表的赤铁矿的沉积速率，在两个孔中却具有一致的变化，自 1930～1940 年间，开始

增高，20 世纪 60 年代后进一步增高，到 70 年代末期达到了最高，随后又逐步降低。这表

明，“硬”剩磁的变化与两个孔不同位置造成的沉积量不同无关，可能指示了大气沉降带来

的磁性矿物成分，两个孔“硬”剩磁曲线的变化同其它地区揭示的人类活动造成的 Pb 和 V

污染具有很好的可比性（Charles et al., 1987; Norton et al., 1992）。因此，Oldfield（1990）

认为，“软”剩磁以及 SIRM 的变化可能反映了流域输入量的变化，而“硬”剩磁则反映了

人类活动的影响。 

 

 

 

 

图 5.24 美国纽约州 Adirondack 地区的 Big Moose 湖孔 6 (A)和孔 8 (B)磁学参数变化(Oldfield, 1990） 
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图 5.25 美国纽约州 Adirondack 地区的 Big Moose 湖孔 6 和孔 8 磁参数堆积速率(Oldfield, 1990） 

 

在我国，Hu et al.(2003)通过对云南阳宗海北部湖心的柱状沉积岩芯的环境磁学、介形

类、硅藻和化学元素特征的研究表明(图5.26)：12 cm 以下,κ值和ARM均较高，元素的变化

稳定，介形类丰富，反映了湖泊环境较稳定以及受人类活动的影响较小。12 cm往上，κ值和

ARM急剧减小，介形类几乎消失，而适合在酸性环境下生长的硅藻（Cyclotella stelligera）

十分丰富，特别在7cm左右处达到峰值，相应多种化学元素的浓度也降低（王云飞等，2005）。

根据137
Cs和210

Pb的测年结果,各指标出现急剧变化的12cm处的年龄大约在1960年，恰好与文

字记录的阳宗海大型火电厂投产以及20世纪7O年代至9O年代初区域大气污染最严重的时段

一致。这说明阳宗海大型火电厂等大气污染企业的投产和产生的酸沉降，可能是造成了磁性

矿物以及多种元素的部分溶解，引起阳宗海顶部12cm以上k、ARM以及多种化学元素浓度降低

的主要原因。 

 

 

 

 

图5.26 云南阳宗海磁学参数、生物和地球化学指标随深度及年代的变化(Hu et al.,2003) 

 

5.4  色度 

 

5.4.1 基本概念 

 

颜色是人的大脑对物体的一种主观感觉，它涉及到物理学、生物学、心理学等多种学科。

现在已经有很多有关颜色的理论、测量技术和颜色标准，但是到目前为止，似乎还没有一种

人类感知颜色的理论被普遍接受。1931年9月国际照明委员会CIE [Commission Internationale 

de L'Eclairage（法文）或International Commission on Illumination（英文）]，在英国的剑桥市

召开了具有历史意义的大会。CIE的颜色科学家们企图在RGB模型基础上，用数学的方法从

真实的基色推导出理论的三基色，创建了一个新的颜色系统。其后，CIE的专家们对该系统

做了许多改进，包括1964年根据10°视野的实验数据，添加了补充标准观察者(Supplementary 

Standard Observer)的定义。1976年，CIE又召开了一次具有历史意义的会议，为了解决颜色

空间的感知一致性问题，专家们对CIE 1931 XYZ系统进行了非线性变换，制定了CIE 1976 

L*a*b*颜色空间的规范，叫做CIE 1976 L*a*b*，或者CIELAB。其中，L*代表着明度，从明

亮(此时L*=100)到黑暗(此时L*=0)之间变化。a*值表示颜色从绿色(-a*)到红色(+a*)之间变

化，而b*值表示颜色从黄色(+b*)到蓝色(-b*)之间变化。使用该系统后，任意一种颜色都可

在其图表上找到一个相对应的位置。 

 

5.4.2 沉积物色度在环境重建中的应用 

 

色度的变化主要取决于沉积物中矿物和有机质成分的改变。研究发现，沉积物的亮度主

要受控于沉积物的碳酸盐和有机质含量变化(Balsam et al., 1999; Helmke et al., 2002; 吴艳宏

和李世杰, 2004)，碳酸盐含量越高，则沉积物的亮度值就越大，而有机碳含量的增高则使沉
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积物变暗。红度和黄度主要与赤铁矿和针铁矿的质量分量密切相关，赤铁矿的存在沉积物变

红, 而针铁矿或纤铁矿和沼铁矿使沉积物变黄或变绿(Helmke et al., 2002; 吴艳宏和李世杰, 

2004)。沉积物中矿物种类的改变以及有机碳含量的多少，多由气候和环境的变化引起。因

此，色度指标在应用于海洋沉积、土壤、黄土和湖泊沉积物反演古气候的研究具有很广泛的

前景。下面主要介绍色度指标在湖泊沉积及其古气候环境研究中的应用。 

 

5.4.2.1 沉积物颜色揭示的沉积旋回及其驱动机制 

 

Aziz et al.（2004）利用L*和a*指标对西班牙东北部Teruel盆地沉积的一套晚中新世的冲

积-湖积沉积地层（Cascante剖面）进行了研究。首先，他们对L*和a*随深度的变化进行了

频谱分析，发现该剖面具有2.4m左右、4.2m和28.5m左右的振荡周期，其比例大概为1：2：

5左右(图5.27)，与天文因素变化导致的地球轨道三要素的周期性变化的比例一致，即21ky

的岁差周期、41ky的地轴倾斜度周期、100ky的偏心率周期。为了进一步证实这种关系，需

要做L*和a*随时间序列变化的频谱分析。根据古地磁和哺乳动物化石组合，Cascante剖面存

在三个正极性时期，分别为C5n.2n, C5n.1n 和C4Ar.2n。据此建立Cascante剖面的时间序列，

但该剖面的沉积速率变化很大，同该剖面具有规律性的沉积旋回十分不协调。为此，他们建

立了Cascante剖面的两种时间序列（acpmax和acpmin），其中，acpmax考虑了C4Ar.2n (o)和

C5n.1n(y)，而acpmin未考虑C4Ar.2n (o)和C5n.1n(y)。L*和a*随这两种时间序列的频谱分析表

明，只有L*和a*随acpmin时间序列的频谱具有和20ky、40ky和100ky的周期时，其比例关系为

1：2：5，并同L*和a*随深度变化揭示的三个周期的比例关系一致(图5.28)。这说明L*和a*

所揭示的Cascante剖面的沉积旋回是由天文因素所控制的。据此，他们对地磁年表(GPIS) 晚

中新世时段(特别是C5n和C4r)进行了修正(Aziz et al., 2004）。 

 

 

 

图 5.27 西班牙东北部 Teruel 盆地 Casacnte 剖面 L*和 a*随深度变化 

的频谱分析（BW 为带宽）(Aziz et al., 2004) 

 

 

图 5.28 西班牙东北部 Teruel 盆地 Casacnte 剖面 L*和 a*随两种时间序列(acpmax和 acpmin)变化 

的频谱分析(Aziz et al., 2004) 

 

5.4.2.2 .红度的变化与亚洲季风的演化 

 

Ji et al.（2005）的研究发现，近 2 万年以来青海湖 QH-2000 孔沉积物中的红度(沉积物

在红色光反射中所占的比例)变化，同该孔孢粉浓度、总有机碳（TOC）和总氮（TN）含量

具有很好的可比性（Shen et al..，2005）。呈现红度百分比高的阶段对应暖湿的气候，如图

5.29 中的全新世大暖期和中世纪暖期；而红度百分比低的阶段则对应于冷干的气候，如晚冰

期阶段的红度百分比全新世阶段明显要低；此外 Younger Dryas、8.2ky 以及小冰期 LIA 这

些冷期，其红度百分比均很低。Ji et al. (2005)认为，降水较多的时期，可使流域的侵蚀速率

加快，径流作用加强，由此带入湖泊的氧化铁矿物增高，从而引起沉积物红度百分比的增高。

相反，则红度百分比降低。因此，红度百分比指标可以用来反映亚洲季风的变化。依据红度

的变化，Ji et al.（2005）探讨了近 2 万年以来东亚季风的演化过程：晚冰期季风相对较弱；
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全新世中早期，东亚季风加强；晚全新世的 4200～2300cal aBP 阶段，气候相对较干，表明 

 

 

 

图 5.29  晚冰期以来青海湖沉积物红度指标的变化（Ji et al.，2005） 

 LIA 为小冰期；MWP 为中世纪暖期；YD 为 Younger Dryas 冷期；BA 为 Bölling-Alleröd 暖期；数字 1、5、7、8 分别为冰

筏事件（Bond et al.,1997） 

 

季风减弱，但其后季风活动有所加强。通过频谱分析和对比季风的变化同太阳辐射的变化表

明，青海湖所反映的亚洲季风的演化同太阳活动有关。 
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本章图表，全为黑白（作者注） 

 

表  5.1 具有不同基岩湖泊沉积物质量磁化率特征（Thompson et al., 1986） 

 

湖名 地点 基岩岩性 质量磁化率(χ) 

Hawes Water 

Loch Garten 

High Furlong 

Roos 

Mellynllyn 

Kiteenjarvi 

Kingshouse 

Uuokonjarvi 

Geirionydd 

Windermere 

Loch Davan 

Bjorkerods-Moss 

Loch Lomond 

Barrine 

英格兰北部 

苏格兰 

英格兰 

英格兰 

威尔士 

芬兰东部 

苏格兰 

苏格兰东部 

威尔士北部 

英格兰北部 

苏格兰 

瑞典南部 

苏格兰南部 

澳大利亚 

灰岩 

片岩/花岗岩 

泥灰岩 

白垩 

板岩 

片岩 

花岗岩 

花岗岩/片麻岩 

板岩/流纹岩 

板岩/安山岩 

片岩/花岗岩 

片麻岩/粒玄岩 

片岩/玄武岩 

玄武岩 

0.4 

0.4 

0.5 

1.0 

1.2 

4.0 

6.7 

9.0 

20.0 

22.0 

50.0 

100.0 

130.0 

200 

 

表5.2  湖泊沉积物外源铁磁性矿物的类型及其来源（据Thompson et al., 1986） 

 

来源 源区 搬运方式 矿物类型 

基岩 

土壤 

 

火山灰 

石油燃料 

湖泊集水区 

湖泊集水区或远离集水

区 

远离集水区 

湖泊集水区 

河流、片流、边坡移动 

冲刷作用或风 

 

风 

河流等 

磁铁矿、赤铁矿、磁黄铁矿 

不纯的磁铁矿、磁赤铁矿、针铁矿、赤

铁矿 

磁铁矿 

磁铁矿/赤铁矿 

 

表5.3  常见的顺铁磁性矿物的质量磁化率（据Thompson et al., 1986） 

 

矿物 质量磁化率(χ) 矿物 质量磁化率(χ) 

角闪石 

菱铁矿 

辉石 

黑云母 

绿皂石 

60－100 

～100 

5－100 

5－95 

～90 

鲕绿泥石 

绿帘石 

黄铁矿 

蒙脱石 

伊利石 

～90 

～30 

～30 

～5 

～15 
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表5.4  湖泊沉积物中常见的内外源抗磁铁性矿物（据Hakanson et al.,1983） 

 

矿物 外源 内源 矿物 外源 内源 

石英 

长石 

高岭石 

蛋白石 

方解石 

白云石 

X 

X 

X 

 

X 

X 

 

 

 

X 

X 

? 

文石 

镁方解石 

一水方解石 

磷灰石 

萤石 

x 

 

 

X 

 

X 

X 

X 

x 

X 

X：主要来源；x：次要来源；？：可能来源 

 

 

表5.5  新疆卡拉库里湖KL1、KL2钻孔每根岩芯的深度 

 

KL1 深度（cm） Kl2 深度（cm） 

KL1﹣1 0～144 KL2﹣1 0～102 

KL1﹣2 128～310 KL2﹣2 102～288 

KL1﹣3 288～454 KL2﹣3 288～476 

KL1﹣4 414～592 KL2﹣4 474～652 

KL1﹣5 534～706 KL2﹣5 650～826 

KL1﹣6 650～822 KL2﹣6 824～880 

KL1﹣7 812～880   
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图 5.1 甘肃省民勤县白碱湖湖岸阶地剖面及测年（Zhang 等，2004） 

 

 

图 5.2 根据白碱湖湖岸阶地进行的腾格里沙漠古湖水位的重建 

（实线为根据阶地测量的水位；虚线为推测的水位波动）（Zhang 等，2004） 
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图 5.3 利用咸海湖岸阶地重建的咸海水位波动 (Boomer 等, 2000） 
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图 5.4  内蒙古岱海沉积物粒度变化及其判识的全新世东亚季风和降水变化 

纵线“0”代表整个钻孔沉积物中值粒径的平均值，纵线“0”以右代表中值粒径大于平均中值粒径；纵线“0”以左代表中值粒

径小于平均中值粒径(Peng et al., 2005) 
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图 5.5  加拿大艾伯塔南部 Pine 湖反映的晚全新世干湿变化（Campbell，1998） 

（图中曲线为标准化中值粒径（ )/)(' xxxx  曲线；右上角为历史时期标准化中值粒径变化曲线；LIA 为小冰期；

MWP 为中世纪暖期） 

 

 

 

 

图5.6 新疆乌伦古湖地区不同沉积物的粒度分布特征（Liu et al.，2008） 

A、B、C为乌伦古湖WLG-2004孔沉积物；D为乌伦古湖湖区俘获的风成物质；E为乌伦古湖南部准噶尔盆地古尔班通古特沙漠

的风成砂。WLG－2004孔沉积物的粒度特征大部分（91%）属于B种类型。 
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图 5.7 近 10000 年以来新疆乌伦古湖植被类型、粒度及水位波动（据 Liu et al.，2008 修改） 
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图5.8  苏干湖流域和表层样品粒度分布 (强明瑞等,2006) 

(a) 冲沟样品; (b) 风蚀-风积地表样品; (c) 东西向湖泊表层样品; (d) 南北向湖泊表层样品 

 

 

 

 

图5.9  冷期气象站季节降尘样品粒度分布 (强明瑞等,2006) 
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图5.10  利用苏干湖恢复的近1000年以来的尘暴演化历史(a)  (强明瑞等,2006) 

及其与历史文献记载的降尘记录（b）（张德二，1984） 

 

 

 

 

 

图 5.11 青藏高原可可西里库赛湖钻孔沉积物粒度组成的端元组分分析(A,B,C) 

及冬季风成物粒度特征(D) 
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图5.12  青藏高原北部可可西里地区库赛湖沉积物湿度指数HI（A）和TOC（B）反演的近4000年以来的气

候变化（Liu et al.,2009）及其与贵州董哥洞石笋δ18O记录（C）对比（Wang等., 2005） 
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图 5.13  145000 年以来日本琵琶湖风成石英通量[EQF，g cm-2 (103 yr)-1]记录（Xiao et al.，1997）及其与中国

黄土石英中值粒径（Qmd）记录（Xiao et al.1995）和深海 SPECMAP δ18O（Martinson et al.，1987）记录的 

 

 

 

 

图5.14  一次简单的冰进退期冰河岸边泥潭沉积物指标变化示意图（Matthews et al.，2005） 

.阴影部分表示冰川形成的显著地层特征时期 
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图5.15  利用挪威中南部BukkehåmmårtjØrna冰湖沉积钻孔（BHMR96-1和BHMR96-2孔）粉砂含量（>8μm）

恢复的Bukkehåmmårbreen冰川活动状况(Lie et al.,2005) 
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图5.16 湖泊沉积物磁学分析流程（据Sandgren et all.,2001） 
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图5.17  新疆卡拉库里湖KL1和KL2孔磁化率变化的对比 
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图5.18  北爱尔兰LOUGH NEAGH湖14个沉积岩芯的采样位置（A）及磁化率随深度的变化（B） 

(Thompson et al.,1975） 
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图5.19  美国南华盛顿州Battleground湖钻孔地层、烧失量及体积磁化率 (Oldfield et al.,1983） 
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图5.20  贝加尔湖BDP-98孔磁化率(Kravchinsky et al., 2003)、BDP-96-2孔生物硅(Willians et al., 1997)及磁化率

(Krainov et al., 2001)及其与深海ODP-667孔氧同位素(Shackleton et al., 1990)的对比 
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图 5.21 冰岛北部 Lough Neagh 湖 Antrim Bay(AB)和 Battery(BAT)点磁化率及其与降水量的关系.图中实

线和曲线分别是根据内源矿物和外源输入基质计算得到的磁化率 (Dearing et al.,1982) 
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图5.22 100年来坦桑尼亚中部Haubi湖的磁学参数及流域的土壤侵蚀特征、盆地环境、降水特征及人类活动 

(据Eriksson et al., 1999） 
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图 5.23 英国 Newton Mere 湖浅孔磁化率及重金属元素变化 (Oldfieldet al., 1983） 
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图 5.24 美国纽约州 Adirondack 地区的 Big Moose 湖 Core 6 和 Core 8 孔磁学参数变化 (Oldfield, 1990） 
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图 5.25 美国纽约州 Adirondack 地区的 Big Moose 湖 Core 6 和 Core 8 孔磁参数堆积速率 (Oldfield, 1990） 

 

 

 

 

图5.26 云南阳宗海磁学参数、生物和地球化学指标随深度及年代的变化(Hu et al.,2003) 
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图 5.28 西班牙东北部 Teruel 盆地 Casacnte 剖面 L*和 a*随两种时间序列(acpmax和 acpmin)变化的频谱分析 
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图 5.29  晚冰期以来青海湖沉积物红度指标的变化（Ji et al., 2005） 

 LIA 为小冰期；MWP 为中世纪暖期；YD 为 Younger Dryas 冷期；BA 为 Bölling-Alleröd 暖期；数字 1、5、7、8 分别为冰

筏事件（Bond et al.,1997） 

 

 

 

 


