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第 9 章  湖泊环境演化及其成因机制 

 

9.1 湖泊环境的综合判识 

 

湖泊作为陆地水圈的组成部分，与大气圈、生物圈和岩石圈有着不可分割的密切联系，

是各圈层相互作用的连接点。湖泊沉积具有记录连续、分辨率高、信息量丰富、地理覆盖

面广的优势，忠实地保存了全球、区域及局部地区的气候环境演变信息，是区域水热平衡

差异的档案库；其次，湖泊历来是人类活动最集中的场所之一，常以其充足的淡水资源、

丰富的物产以及适宜的气候吸引人们环湖而居，因此，湖泊沉积还赋存人与自然相互作用

的丰富信息。此外，湖泊具有极其宽广的地理分布跨度，在全球变化与区域响应差异的研

究和建立区域湖泊环境数据库，以及研究不同代用指标与气候环境要素的转换函数，进行

古气候环境的定量复原等方面，都具有不可替代的优势，并显示其愈来愈大的潜力与前景。 

 

9.1.1 湖泊环境综合判识的科学内涵 

 

湖泊的流域边界较清楚，构成相对独立的自然综合体，是地球表层系统各圈层相互作

用的联结点。流域是湖泊物质的源，湖泊是流域物质的汇，具体地表现为湖泊的水量平衡

（水位、水深）、盐量平衡（湖水盐度及营养盐浓度）、沙量平衡（风化作用强度、侵蚀强

度、沉积速率），它们都被湖泊沉积忠实地记录下来（图 9.1）。 

  

 

 

 

 

 

 

图 9.1 湖泊沉积记录的各类环境信息 

 

湖泊本身不具有地带性，但其形成常表现为区域上准同步性和事件性特征。湖泊一旦

形成，他的生命过程即受构造、气候、人类活动等因素的影响，故其生态与环境演变表现

出明显的区域特色。因此选择哪些湖泊沉积记录及哪些对区域环境最敏感的指标，是有效

地重建古环境演变的关键。通过对不同区域湖泊-流域系统的现代过程较全面的调查分析，

研究湖泊沉积物各物理、化学、生物指标的环境意义，可以加深认识各沉积指标对环境解

释的适用性，并建立适合于区域环境特征的湖泊沉积指标体系。比如我国青藏高原和西北

干旱区湖泊，以封闭的咸水、半咸水湖为主，蒸发和降水影响了湖泊的水位和水量平衡，

并最终导致湖泊盐度的变化和水生生物群落的演化；流域的风化作用也为湖水离子浓度和

矿物组分的积蓄提供物质来源，因此能适应不同盐度生存的生物以及风化作用的指标系列

是较为有效的。与此相对应的东部地区的湖泊多为外流的淡水湖泊，气候适宜，人类活动
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干扰大，湖泊及其流域的生物量较高，最明显环境梯度是湖泊的营养水平，因此，反映湖

泊或流域的生物量、生产力水平以及营养盐循环的生物、生源元素、生物地球化学指标较

为有效。云南高原具有明显的垂直带谱，湖泊沉积记录中代表流域环境的指标或多或少带

有带谱的印记，只有与指示湖泊水环境的指标结合，进行综合判识，才能较深入理解古环

境的演变特点。 

 
9.1.2 代用指标分类 

 

自然条件下，湖泊沉积物一般包括两部分来源，一是流域内侵蚀带来的外源组分，二

是湖泊水体中各种物理、化学及生物过程所产生的内生沉淀。因此，湖泊沉积物的物质组

成一方面受控于湖盆流域的地质背景和风化作用强度，另一方面又与湖泊的水化学条件及

在其中生活的生物有关。而这两方面的变化均与气候变化密切相关。对于任何一个具体的

湖泊，如果没有突发性地质事件和强烈的人为干扰，气候变化将是决定沉积物物质组成的

重要因素。因此，对特定层位沉积物的物质组成进行研究，就可了解特定时期该湖区的气

候与环境，并分析其机理，而对整个柱状沉积物的研究则可恢复与其对应历史时期的湖区

气候与环境变迁历史与规律。 

目前已开展研究的湖泊沉积物环境代用指标主要包括：孢粉、碳酸盐碳氧同位素、碳

酸盐含量、有机碳同位素、元素含量及其比值、沉积物粒度、矿物含量及其比值、分子化

合物、磁性参数、色素、硅藻、微体动物化石等。有些环境代用指标如孢粉、植物硅酸体、

碳屑、粒度、磁化率等更多地反映了流域（陆地）的环境信息；另外一些指标如微体古生

物化石（硅藻、介形类、摇蚊、枝足类、水生植物化石等）、自生碳酸盐及其碳氧同位素、

生物壳体元素比值与同位素则较多地反映湖泊（水域）的环境状况；还有些指标则是两者

信息均有反映，如 TOC、TN、有机碳同位素等，属于混源的信息，也比较难以区分（图

9.2）。当然，上述的划分仅是相对的，比如反映流域信息的指标也会受到湖泊环境的次生

改造，使得环境代用指标的解释变得更为复杂。 

 

 

 

 

 

 

图 9.2 湖泊沉积代用指标与环境关系 

 

9.1.2.1 流域陆地环境 

 

在湖泊沉积物的环境记录研究中，孢粉是最常用的指标之一。植物在繁殖期间散发出

大量花粉（种子植物）和孢子（苔藓类、蕨类等），其中一部分撒落在土壤表面，并随地表

径流迁移入湖；还有一部分孢粉随风飘扬，直接沉降到湖泊，并保存在沉积物中。不同植

物种属的孢粉形态各不一样，因此，根据沉积物不同层位的孢粉形态分析，可以判断其母

体植物种属，从而揭示各个时期湖盆流域的主要植被，进而判断该地区的气候和环境变迁。

孢粉具有体积小（一般为 5～200μm）、数量多、易保存等特点，但由于陆地植被对气候

变化响应具有一定的滞后性，植被的自生更替是一个缓慢的渐变过程，因此孢粉难以记录
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短尺度的快速气候变化，其时间分辨率较低（通常大于 100 年），湖泊沉积物孢粉分析是进

行流域陆地长尺度气候和环境变化研究的理想指标。在植被带垂直分布的地区，可以根据

花粉组合和生物多样性指标来分析垂直带谱的结构与迁移的特点，探讨山体隆升与降水变

化的演化过程（朱艳等，2001；肖霞云等，2007）。但是强烈的人为干扰（如砍伐、火烧等）

又可使花粉的组成发生快速的变化，往往成为揭示人为活动的有效指标。 

沉积物粒度是重建流域古湿度的常用指标，但目前对它的研究多用于封闭型湖泊和进

行大尺度研究。研究者通常认为：封闭型湖泊水位对区域气候的干湿变化反映敏感，沉积

物粒度可反映湖泊水位的高低波动，因而可作为气候干湿变化的代用指标。具体来说，在

气候干旱期，湖水退却，采样点距湖岸相对较较近，粗颗粒物质易于到达，因而在该位置

沉积物的颗粒较粗；在气候湿润期，湖泊扩张，采样点距岸边的距离较远，粗颗粒物质难

以到达，因而在该位置的沉积物颗粒较细，粒径较小。由此他们得出如下结论：粗粒沉积

物指示低水位时期的的干旱气候，细粒沉积物指示高水位时期的湿润气候（王苏民等，1991；

罗建育等，1997；陈敬安等，2003）。事实上，上述结论隐含了一些重要的前提条件，即，

湖泊经历了较大范围的水位波动，因而可能只适用于较大型的封闭型湖泊和进行较大时间

尺度的研究，不能应用于水位波动较小的开放型湖泊和进行短时间尺度（年际、十年）研

究；其次采样点沉积相也对粒度分布有影响。显而易见，湖盆流域降雨量的变化是通过影

响地表径流强度而在相当程度上决定着进入湖盆的陆源颗粒物的粗细和多少，进而影响沉

积物粒度：故降雨量大的湿润年份，地表径流发育，其剥蚀和搬运能力增强，更多的粗颗

粒物质可被携带至湖泊，沉积物粒径增大；相反降雨量小的干旱年份，地表径流贫乏，粗

颗粒物质难以搬运至湖泊，湖泊沉积物粒径减小。即粗粒沉积物指示降水较多的湿润气候，

细粒沉积物反映降水较少的干旱气候。这方面的研究案例较多，例如云南洱海（陈敬安等，

1999；张振克等，2000），长江中下游的太白湖、太湖、龙感湖等（刘恩峰等，2004，2007；

羊向东等，2001）。 

沉积物矿物组合及矿物结构的变化可反映湖盆流域风化作用强弱，黏土矿物指标从伊

利石、绿泥石到高岭石的变化指示了气候向湿润化方向发展的过程（Singer, 1984）。此外，

伊利石的结晶变化与气候的冷暖有关，冷期形成的伊利石结晶度高，暖期形成的伊利石结

晶度较低。但因黏土矿物的转化通常需要较长的时间，对快速气候变化的响应不够灵敏，

故不能应用于高分辨率、短尺度气候变化研究。在盐湖中由于矿物结晶沉淀的水温不同，

因此根据沉积的矿物种类可反演古水温、例如芒硝就是冷性矿物，无水芒硝就是暖性矿物

（郑锦平等，1989）。 

同样，气候的干湿变化对元素的迁移起着主导作用，表现在元素迁移量的大小与集水

区内地表径流的强弱密切相关。在干旱的气候条件下，由于湖区降水稀少，地表径流贫乏，

其物理侵蚀和搬运能力较弱，故地球化学性质稳定的惰性化学组分（如稳定元素和氧化物

Al2O3、TiO2、Fe2O3、Cu、Ni、Co、Cr、V、Zr 等）以粗碎屑状态存在，难于被以机械搬

运的物理形式输移至湖泊；而活性组分（如易溶盐元素 Ca、Mg、Na 等）可呈离子或胶体

状态随地表水和地下水以化学侵蚀的形式迁移入湖，在湖泊蒸发浓缩的环境下，可以化学

沉淀或以被吸附的方式沉淀至湖底而在沉积物中相对富集，从而导致沉积物中活性组分与

惰性组分的含量比值增大。反之，在湿润气候条件下，湖盆流域降水增多，地表径流发育，

其物理侵蚀和搬运能力增强，大量以颗粒态存在的惰性组分被冲刷而迁移至湖泊，并直接

以物理沉降的方式沉淀到湖底。而此时湖水相对淡化，活性组分多以游离态存在于湖水中，

难以形成沉淀而在沉积物中富集，从而导致沉积物中活性组分与惰性组分的含量比值减小。

由此可见，沉积物中较高含量的稳定元素和氧化物如 Al2O3、TiO2、Fe2O3、Cu、Ni、Co、
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Cr、V、Zr 等）与较低含量的易溶盐类元素如 Ca、Mg、Na 等，可揭示相应沉积层段湖区

降水较丰富、地表径流发育、水体相对淡化的湿润气候；反之则指示湖区降水减少、地表

径流贫乏、湖水蒸发浓缩的干旱气候。在湖泊沉积物中，一般 Al2O3 的含量远高于其它稳

定组分，而且过去也常常被用来校正陆源输入强度。若以 Al2O3 作为稳定组分的代表，则

沉积物（CaO+MgO+Na2O）/ Al2O3比值可大体反映沉积物中活性组分与惰性组分的含量比

值，因而能够指示湖盆流域气候干湿变化：其高值指示气候干燥，低值指示气候相对湿润。

基于同样的原理，也可以应用不同元素或元素组合的比值来指示化学风化强度，或者流域

的侵蚀强度等。 

 

9.1.2.2 水环境 

 

微体动植物化石是湖泊水深、水温、盐度和营养水平及其变化的敏感指示器，直接指

示了湖泊水环境自身的变化。微体动植物都有自己最适宜的生存环境条件。已有研究表明，

沉积物硅藻组合和数量可反映湖水酸度、盐度和生产力（营养态）的状况；介形类组合可

反映湖泊水温和盐度条件；而很多昆虫动物则对水温变化反映敏感（Cohen et al., 1983; 

Round, 1990; Fritz et al., 1991; Walker et al., 1991; Fritz, 1996）。在利用微体动植物化石重建

古气候和古环境之前，需要进行大量的区域湖泊系统调查，以收集各类生物种群的生存环

境资料、建立生物种群与气候和环境之间的转换函数，因而工作量大、花费时间长。而且，

在古湖泊的环境重建时，很多湖泊难以找到理想的连续的动植物化石剖面，这也使得其应

用受到了限制。 

此外，对于确定湖泊生产力，沉积物中叶绿素及其衍生物可能是比有机碳更为灵敏的

指标（薛滨等，1995）。湖泊藻类通常含有叶绿素、类胡萝卜素和叶黄素等，这些色素在一

定条件下保存于沉积物中，其种类和数量可反映湖泊初级生产力变化，而湖泊初级生产力

与光照、温度和营养盐等因素有关，而且不同藻类含有不同的色素，通过柱状沉积物各层

位的色素含量分析不仅可揭示湖区气候与环境演化历史，亦可以探讨藻类演替的过程，包

括人类活动的影响，但沉积物色素分析通常只适用于有利于色素保存的底层水缺氧的分层

湖泊。 

湖泊沉积物碳酸盐有三种来源，即：外源碳酸盐、内生碳酸盐和自生碳酸盐（Jones et 

al., 1978），只有湖泊内生碳酸盐才具有气候变化的指示意义。在自然水体中产生碳酸盐沉

淀的必要条件是水体钙离子过饱和，而引起过饱和条件的因素有两个：一是生物因素；二

是物理化学因素，包括温度变化、水体蒸发浓缩、CO2的溶解与释放等（Kelts et al., 1978）。

例如藻类等水生植物光合作用吸收二氧化碳，致使的反应平衡如下式向右移动：

Ca
2+

+2HCO3
-
=CaCO3↓+CO2↑+H2O 

导致碳酸钙沉淀的产生，附着在藻类细胞外壳的碳酸钙沉淀为碳酸钙的生物成因提供了直

接证据（Kelts et al., 1978；吴丰昌等，1992）。由于碳酸钙的溶解度随温度而变化，因此湖

水温度无疑是影响碳酸钙沉淀的重要物理因素。温度越高，碳酸钙的溶解度越小。温度对

碳酸钙沉淀的影响还表现在：湖水温度升高，CO2 在水体中的溶解度减小，并以气体形式

从水体中逸出，从而导致 CaCO3过饱和条件而沉淀形成；同时，高温期水体蒸发浓缩也有

利于碳酸钙沉淀(Kelts et al., 1978)。虽然在不同条件的湖泊，生物因素和物理因素对湖泊碳

酸钙沉淀所起的作用大小不同，但这并不意味着两者相互排斥。事实上，生物因素和物理

化学因素不仅共同控制着湖泊碳酸钙沉淀，而且它们之间还存在相互交叉影响。例如，温

度升高可导致水生植物光合作用增强，从而共同创造了碳酸钙沉淀的有利条件。 
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湖泊内生碳酸盐δ13
C 值取决于湖水溶解无机碳（DIC）的δ13

C 和湖水温度（Fritz et al., 

1980; Fontes et al., 1996）。湖水溶解无机碳的碳同位素组成受水生植物光合作用强度、湖泊

初级生产力大小、湖水和大气之间 CO2 交换程度和湖水滞留时间等多种因素制约，而这些

因素都直接或间接接受温度影响。因此，温度及其引起的相关变化可能是控制湖泊内生碳

酸盐δ13
C 的重要因素，尤其是在中-贫营养型湖泊。许多研究表明，湖泊水生植物光合作

用会导致显著的碳同位素分馏。光合作用是绿色植物将无机碳转变为有机碳的一个重要环

节，其实质是碳的还原反应，其同位素分馏的动力学机制是：12
CO2比

13
CO2优先被生物吸

收，转化为磷酸甘油酸，从而 12
C 被选择性富集到植物体内。因此，在光合作用过程中较

轻的 12
C 优先从溶解无机碳中移出，使得剩下的溶解无机碳富集较重的 13

C （Craig, 1953; 

Stuiver, 1970）。湖泊内生碳酸盐则因与水体达到同位素平衡（Turner et al., 1983; Fritz et al., 

1987）而富集 13
C，导致其δ13

C 值增大。当湖区气温较高时，水生植物光合作用增强，湖

泊初级生产力增大，更多的 12
CO2 将被植物所吸收，从而使湖泊水体更加富集 13

C；同时，

湖区气温高时湖水蒸发作用增强，而 CO2 在湖水中的溶解度降低，在 CO2 的水-气交换过

程中，也会产生同位素分馏（Deuser et al., 1967; Emrich et al., 1970），富 12
C 的 CO2优先向

大气扩散，从而使湖水相对富集 13
C，最终也导致湖泊内生碳酸盐沉淀的δ13

C 增大。此外，

碳酸盐与湖水溶解无机碳之间的碳同位素分馏随温度的升高而增大，温度越高，碳酸盐δ
13

C 越大（Emrich et al., 1970）。由此可见，温度及其引起的相关变化多以同一个方向影响

着湖泊内生碳酸盐同位素组成：温度升高，湖泊初级生产力增大，湖水蒸发作用增强，导

致碳酸盐δ13
C 增大；温度降低，湖泊初级生产力减小，湖水蒸发作用减弱，导致碳酸盐

δ13
C 减小。因此，湖泊内生碳酸盐δ13

C 的变化可反映湖区气温的变化：其高值指示湖区

气温较高，低值指示气温降低。但是最近的研究表明，在高度富营养化湖泊中，由于浮游

藻类过度生长，选择性吸收 12
C 的过程遭到破坏，不得不吸收 13

C 来维持其生命过程，出

现δ13
C 降低的现象（吴敬禄等，2006）。 

 

9.1.2.3 水陆混合环境 

 

湖泊沉积环境代用指标体系内的混源性指标指示了水陆混合的信息，比如有机碳、氮

含量。沉积物中有机质的组成和丰度，既有陆源有机碎屑和溶解态输入的成分，也有内源

生物的贡献，其环境指示意义比较复杂。前面提及的粒度指标，其实也有相似之处，沉积

物入湖后受湖泊水文动力过程的改造，粒度组成往往重新分配，甚至也可以归到混源性的

指标体系。此外湖泊沉积物中有机质的碳同位素组成，也赋含水陆混合的信息。同样，沉

积物的磁学参数受控于陆源磁性矿物的组成与特性，但沉积物受水-沉积界面氧化还原条件

的影响，可以形成新的磁性矿物，改变原来的磁性特点（胡守云，1998）。 

气候变化通过影响湖区陆生植物生长的优势种群，从而影响着湖泊陆源有机质的同位

素组成。地球上的植物按光合作用方式的不同可分为 C3 植物、C4 植物和 CAM 植物。它

们因适应不同的气候条件、植物类型的差异以及光合作用固碳方式的不同而使得其碳同位

素的组成存在很大差异（见本书 6.2.3.3 小节）。在植物体死亡后随地表径流而迁移至湖泊，

在埋藏过程中若未受早期成岩作用影响，则植物体同位素特征将保存于沉积物有机质中，

沉积物陆源有机质δ13
C 的变化将可反映陆地植被变化，进而可指示湖区气候和环境变迁。

但正如上文所述，陆地植被对气候变化响应具有一定的滞后性，其演替是一个缓慢的渐变

过程，因此时间分辨率偏低，无法应用于高分辨率研究。而且，因湖泊水生植物多为 CAM

光合作用途径以及早期成岩作用均会影响沉积物有机质的碳同位素组成，故只有在弄清沉
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积物有机质来源及早期成岩影响之后，沉积物有机质碳同位素才能指示湖泊环境变迁（陈

敬安，2000）*。 

沉积物中有机质的组成和丰度，特别是分子标志化合物的组成，与湖区母体植物的种

属和气候条件等密切相关。因此，沉积物有机质分子化合物可提供有关湖泊流域植被、湖

区气候和环境的丰富信息（傅家谟等，1992）。例如在沉积物中保存的单细胞生物颗石鞭毛

虫类的个体具有含碳长链的烯烃化合物，这种长链烯烃化合物的含酮不饱和性随水温而变

化。提取沉积物中的烯烃化合物，用气相色谱仪加以鉴定，获得酮不饱和性指标，即可推

断湖水温度变化。 

 

9.1.2.4 对人类活动有明显指示意义的环境代用指标 

 

湖泊环境在受到人类活动的干扰时，许多环境代用指标的分异机制往往发生相应的变

化，这时环境代用指标的环境指示意义更为复杂，需要加以详细区分甄别与判识。 

湖泊沉积物粒度是用来重建环境演化的常用指标之一。在气候环境相对稳定的条件下，

流域的人类活动也可导致沉积物粒度的变化，如耕作业的发展，土壤表层结构被破坏，导

致进入湖泊的沉积物细颗粒含量增加；但如果人类活动致使流域植被破坏，流域侵蚀强度

则会加大，未完全风化的物质被带入湖泊，沉积物粒度可能变粗。因此，通过不同区域湖

泊沉积物粒度变化特征的研究，结合历史资料的分析，可以识别不同时间尺度的流域环境

演变过程及人类活动的影响。 

有机碳是指构成有机物成分的碳元素数量，它反映了水体中含碳有机物的含量，代表

了湖泊及其流域初始生产力总量特征，但近代沉积物中有机碳含量可用来指示有机污染物

质的量。氮和磷是水生生态系统的重要生源要素，氮和磷的过度富集可导致水体发生富营

养化。沉积物中氮磷包括几部分来源，一是来源于流域有机质，其含量受物源区岩性和沉

积物粒度等要素影响；二是来源于人为污染的排放物；三是来源于大气干湿沉降。进入到

湖体中的氮、磷等营养物质，一部分被水生生物吸收利用，另一部分以各种形式存在于水

体中，还有一部分则在物理、化学、生物的作用下与其它颗粒物沉降到水体的底部，形成

“淤泥”。据长江中下游 49 个湖泊表层沉积物及水体营养盐含量分析表明，富营养型湖泊

沉积物与水体中磷的含量以及与营养指数间存在一定程度的正相关性，通过太湖、太白湖

等沉积岩芯硅藻组合而推导出的水体 TP 变化趋势也与沉积物 TP 变化规律一致(Yang, et 

al.,2008)。也就是说，沉积物中磷的含量是反映非草型湖泊营养程度的指标之一。因此，

通过沉积物磷含量的变化及相关指标的对比，可以识别磷的来源变化及人为污染等信息，

在测年资料的基础上，还可以间接反映湖泊营养水平的历史演化过程（董旭辉等，2006；

羊向东等，2005）。 

湖泊沉积物中元素含量及组合关系的变化除了受到流域气候变化的影响之外，还受到

流域人类活动方式、强度以及人为污染等影响，当前，人们关注环境污染中的有害元素主

要是 As、Hg、Cr、Pb、Cd 等毒性显著的元素。但沉积物中的污染元素不是一成不变的，

在适当的环境条件下，某些元素可能从沉积物中重新释放到上覆水体中，形成“二次污染”，

对水体生态系统产生更大危害。不同来源的重金属元素，其组合特征不同，元素的形态特

征也存在差异，通过沉积物重金属元素含量、组合关系及形态特征的研究，可有效的识别 

沉积物重金属污染元素、污染程度、潜在生态危害，结合测年资料，可重建重金属元素的 

 

*陈敬安. 2000. 湖泊现代沉积物高分辨环境记录研究. 中国科学院地球化学研究所博士学位论文. 
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污染历史，评价污染的风险（刘恩峰等，2004）。 

沉积物磁化率反映的是细黏滞性铁磁颗粒的含量，而细黏滞性颗粒是风化层、土壤、

或受较高温度影响的沉积物的磁化率的主要贡献者（Oldfield et al，1984a），因此通过沉积

物磁化率及其它环境指标的分析，可以反映流域自然环境变化及历史时期人类活动强度的

变化（农业活动）。近代人类活动造成的重金属元素污染也可使流域土壤及沉积物磁化率偏

高（旺罗等，2000），沉积物磁化率的异常变化可用来指示重金属元素污染。Oldfield 等对

希腊一钢铁厂排入 Elefsis 海湾的颗粒物的研究表明，沉积物磁化率等磁性参数与 Fe、Zn

等重金属元素含量有密切的关系（Oldfield et al，1984b）；Hutchinson（1993）在英国 Dce

河口湾湿地环境研究中发现沉积物磁性特征对工业排放和重金属污染具有指示意义。 

 

 

9.2 湖泊环境对气候变化响应的区域特色 

 
湖泊环境代用指标体系的建立是为了尽可能客观、真实地反映地质和历史时期湖泊及

其流域的气候环境状况。在过去全球变化的各类地质记录中，湖泊沉积记录具有不可替代

的优势，成为被广泛应用恢复古气候的有效途径之一。以研究较为成熟的晚更新世以来湖

泊记录为例，运用湖泊气候环境代用指标，对位于我国不同气候区，包括青藏高原、季风

边缘区、季风区及东北地区进行晚更新世以来的古气候重建，进行了我国不同气候区湖泊

沉积记录的的气候环境变化系统研究。研究结果表明，我国全新世气候总体上温度开始明

显上升始于约 10.0 kaBP；全新世中期（约 8.5～4.0 kaBP）,也称为全新世大暖期，温度与

降水的组合条件较佳；全新世晚期（约 4.0 kaBP）温度降低，至近代又开始明显升温。然

而，不同气候区湖泊沉积记录所反映的全新世水热组合特征表现出明显的区域差异，例如，

以亚洲夏季风降水或有效湿度为标志的全新世气候适宜期之盛期，在各地的出现的时段并

不相同，显示湖泊环境对气候变化响应具有明显的区域特色。 

 

9.2.1 干旱地区 

 

西北干旱地区湖泊孢粉、同位素等多指标记录表明，全新世以来该区气候变化的总体

趋势较一致，温度的变化明显经历了 3 个阶段（周杰等，2007）：全新世早期（10 kaBP），

表现为升温过程；全新世中期温度达到最高，气候暖湿，至全新世中后期，温度呈现下降

趋势。新疆北部艾比湖钻孔沉积显示 10.2 kaBP 后，有机碳和δ13
C 值较高，表明温度较高，

流域植被发育较好；至 8.3～6.3 kaBP，气候温暖偏湿，艾比湖进入高湖面时期；6.3 kaBP

后，气候逐渐向温干方向发展。位于北疆东北端的乌伦古湖，自全新世初期，介形类出现

温水﹣半咸水组合，水温上升（羊向东等，1994）；约 7.0 ～5.0 kaBP 期间，水生植被以蒿

为主的草原景观，湖泊扩张。玛纳斯湖δ18
O 值也指示了 10.5 kaBP 后温度的增加，荒漠草

原植被发育（孙湘君等，1994；林瑞芬等，1996），9.0～6.5 kaBP 为气候最适宜期。南疆

博斯腾湖沉积物氧-碳同位素指标同样显示了全新世初期的增温过程，但最暖湿期出现时段

偏短约为 7.0 ～5.0 kaBP 期间（钟巍等，1998），与乌伦古湖相似。 

艾比湖和乌伦古湖地区，全新世早期的升温和 5.0 kaBP 以后的降温均对应了干旱的环

境，植被为荒漠或荒漠草原类型。干旱的荒漠草原说明该时段新疆南北地区仍受西风气候

控制。约 7.0～5.0 kaBP，南、北疆草原植被类型出现，反映该时段降水有所增多，湿度增
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加，西风带继续向北撤退或萎缩，东亚夏季风向西北扩展，并影响到该区大部分地区。亚

洲中东部 6.0 kaBP 湖泊数据的 GCM 模拟结果（秦伯强等,1997）也显示该时段夏季风北界

已向北推进至新疆以外地区，表明亚洲夏季风的控制范围大大扩张。几乎所有各区全新世

中期降水和温度均达到最佳的暖湿组合。全新世中期以后，随着温度进一步降低，新疆地

区气候从 3.0 kaBP 开始有效湿度有所减少，季风撤出，西风再度控制本区，与东部季风区

的气候变化趋势形成鲜明对照。 

此外，北疆地区湖泊记录还显示了全新世气候的不稳定性并具有全球可比性。艾比湖

沉积记录研究表明，全新世早期气候存在着三次显著的波动，尤其是 8.0 kaBP 前后的降温

事件在青藏高原以及其它地区包括东部地区都有报道（赵希涛等，1990；施雅风等，1992；

姚檀栋等，1997）。北大西洋深海记录（Bond et al., 1997）、格陵兰冰芯（Grootes，1993）、

欧洲湖泊记录及其山地树线、树轮宽度变化（Lotter et al., 1992）等都记录了这一事件的存

在，表明这一降温事件在北半球具有其普遍性。但相关事件在艾比湖地区表现为冷湿，而

不是冷干，这一特征与欧洲湖泊最近研究结果一致。Magny et al. (2001)利用孢粉及湖泊水

位分析对瑞士湖泊研究证实发生在 8.2kaBP、10.45kaBP、11.00kaBP 时期的降温事件与高

湖面对应。Digerfeldt et al. (1997)提出欧洲湖泊水位的此种变化主要与西风带南移造成降水

及其中尺度大气环流变化有关。艾比湖地区现代气候属于西风带，受季风影响很弱，在气

候冷期，受源于大西洋的西风带强烈南移及相应气旋风加强影响，带来较多的水汽。因此，

北疆地区全新世气候不稳定性的特征可能与西风带的大气环流格局变化有关。 

 

9.2.2 季风湿润区 

 

干旱地区湖泊环境对气候变化的响应较为显著，湖水化学性质变化较大，而季风区湖

泊环境对气候的响应相对来说更多地体现在周边植被的变化和有效湿度的改变。 

比较早期的一个关于季风湿润区湖泊的综合研究表明，位于我国中东部季风气候区的

湖泊，湖面波动记录对气候变化的响应更具区域特色（图 9.3）：12.0 kaBP 前后，高湖面出

现在西南和东北地区；9.0 kaBP 前后，高湖面出现在华北地区；8.0～7.0 kaBP，高湖面移

至长江中下游地区；而 3.0 kaBP 以后，华南地区湖面达到最大。区域高湖面的出现反映了

季风锋面降雨量的增加，其明显的穿时性，揭示了全球气候变化背景下的季风降水带的迁

移特点。这个结论与中国季风区夏季降水的模拟结果有很好的一致性。该研究为预测未来

气候增暖情况下中国水量分布提供了历史相似型（吴锡浩等，1994）。但是最近石笋的研究

成果表明，西南季风区和东亚季风区全新世δ18
O 的记录具有相似的波动过程，并认为 9～

5 ka BP 为最佳期，对上述的穿时性提出质疑（Wang, Y.J., 2008），这也涉及石笋δ18
O 记录

与季风降水关系的更深入研究。 

  

 

 

 

图 9.3 晚更新世以来不同区域特征时段高湖面分布 

（图为高、中、低湖面出现的历时百分比； A 为东北区，B 为华北区，C 为长江中下游地区，D 为西南区） 
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云南湖泊是季风湿润区一个特殊的例子，反映了较多西南季风的烙印。洱海钻孔环境

指标揭示了晚冰期末期至全新世中期较详细的气候与自然环境演变过程，支持了西南季风

区全新世季风气候变化模式（Jarvis, 1993; Hodell et al., 1999）。但花粉推导的晚冰期末期至

全新世中期冬季锋面带的迁移以及全新世中期洱海湖面下降也揭示了气候和环境变化的区

域性和地带性特点。全新世底界年代在约 11750 cal. aBP（天文年龄），对应于 14
C 年代 10080 

a BP。在此界限前后，花粉反映出森林上带植被发生了明显的演替，以铁杉为主的森林植

被取代以桦、栎为主的植被类型。类似的结果同样反映在洱源、滇池、杞麓湖、四川杀野

马湖的沉积物孢粉记录中。如在洱源，植被的明显转变发生在约 10500 aBP（Walker, 1986）；

在杀野马湖，云-冷杉、桦和落叶栎为主的森林植被演化为全新世初期铁杉和常绿阔叶栎林

（Jarvis, 1993）。Whitmore (1994) 和 Hodell (1999) 通过对云南中部星云湖和杞麓湖沉积岩

芯的分析研究，发现从 12000 cal. aBP 开始湖泊生产力增高，12000～8000 cal. aBP 之间季

风增强，降雨增多。云南地区众多剖面的孢粉研究显示，全新世早期升温现象具有普遍性，

与区域气候总体相一致，表现为逐渐增温、降水增多的过程。约 10329 cal. aBP 洱海高湖

面的形成是由于西南季风增强引起的。洱海沉积岩芯孢粉组合在全新世中期(约 8399～6371 

cal. aBP，也即 14
C 年代为 7500～5500 aBP)显示的暖湿气候特征与区域气候相一致。然而

暖湿的气候与硅藻组合显示的湖面下降现象相矛盾。这一现象在前人的研究中也多有出现，

即云南各地的水热配置不一致（Walker, 1986）。其原因可能由于云南地区特殊的地形条件

和南支西风的影响造成的。云南山高谷深，地形高差十分强烈，现代地貌特征显示，云南

地区最湿润的地带分布在海拨 2700～3200 m 高度，该地带也是降雨最集中的部位；但山

间盆地和山谷内气候干热，表现为干热河谷特征（云南植被编写组，1987）。全新世中期，

随着温度和降水增加，山地植被茂盛，因此沉积物中孢粉反映了这种暖湿的区域气候特征；

然而受冬季干热西风影响和降水的季节性明显加强，盆地或山谷内随着温度增高，蒸发作

用加强，因此有效湿度（P-E）反而下降，表现为干热的气候特征，从而导致全新世中期盆

地内湖面下降。洱海盆地现代气象资料也佐证，盆地的年蒸发量与流域年均降水量接近，

因此有理由认为：云南地区存在全新世中期的升温引起盆地蒸发量增加超过降雨量增多的

环境效应。 

洱海和杀野马湖花粉组合还表明，西南季风区全新世早中期夏季风的增强同时也伴随

了冬季极风锋面带的迁移。具体体现为洱海和杀野马湖地区冬季干旱程度逐步增强，季节

性降水差异愈来愈明显。Walker（1986）认为这种差异性与冬季极风锋面带（即冬季准静

止锋）的迁移有关，一般来说位于锋面带附近位置，冬季降水就比较多；离锋面带位置愈

远，冬季干旱程度愈高。全新世早中期，南支西风活动减弱，洱海远离极风锋面带，冬季

干燥程度的增加使得季节性降水差异达到最大。冬季干燥气候与云南中部巨大的地形差异，

使得该区立体气候更加突出，湖泊盆地蒸发量明显增加，从而造成洱海全新世中期湖泊水

量负平衡，湖面下降。此外云南中部鹤庆盆地和洱海晚冰期末期以来几次降温期的冷事件

也显然与夏季风强度的减弱有关，但冷湿的组合则可能与冬季极风锋面带的位置有关。

Walker（1986）通过晚冰期期间洱源、滇池的孢粉分析得出，当时的气温接近现代，但滇

池降水明显高于洱源地区，与滇池位于冬季极锋位置有关，从而造成较多的冬季降水。 

 

9.2.3 干旱-湿润过渡区 

 

干旱-湿润过渡区实际上也是现今季风气候的敏感带。位于夏季风的边缘，分布了一系

列湖泊，湖泊环境对气候变化的响应极其敏感。青海湖和岱海的研究是两个比较典型的例
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子，下面详细介绍一下青海湖末次盛冰期以来湖泊环境对气候的响应过程（周杰等，2007）。 

末次冰期盛冰阶（19.3～18.2 cal. kaBP）, 青海湖沉积物花粉浓度极低，反映区域植被

十分不发育，以草本的蒿和藜为主，植被类型为荒漠草原，指示青海湖流域温度低、降水

稀少的气候特点；较低的有机 C/N 比值和较高的δ13
C 显示冰期大气 CO2浓度较低，此时

青海湖地区处于末次冰期盛冰阶，气候寒冷干燥。受流域寒冷干燥气候的控制，青海湖本

身对这种气候的响应从介形类壳体δ18
O 明显偏正表明，湖水温度较低，盐度很高，蒸发

量明显大于降水量，湖面萎缩，沉积物组成以粗颗粒成分为主。 

晚冰期（18.2～12.1 cal. kaBP）,自 18.2 cal. kyr BP 开始，所有指标同前期相比均有很

大的变化，具体表现为花粉浓度、碳酸盐含量、有机 C、N 含量均有较大幅度的增高，湖

水盐度下降，介形类壳体δ18
O 减小，表明青海湖地区自 18.2 cal. kaBP 进入晚冰期，湖区

温度和湿度明显增加。从湖区孢粉判断的植被的生长和介形类壳体δ18
O 可以看出，18.2～

15.4 cal. kaBP 期间，气候以凉干为特征，而 15.4～12.1 cal. kaBP 期间，气候温凉偏湿。16～

12.1 cal. kaBP 期间，花粉浓度、碳酸盐含量、有机 C、N 和 C/N 比等指标的波动特征均不

同程度地显示青海湖晚冰期期间的气候具有不稳定的特点。这段时期 C/N 比总体较低的特

征，表明湖泊有机质以内源为主，当时的温暖程度并不高。从干湿程度来看，自 17.0 cal. ka 

BP 开始，粒度的频繁波动以及有机碳同位素的突然相对偏正，均说明伴随晚冰期温度的增

高，冰川大量融化的现象，冰川融水成为该时期湖区湿度增加、植被生长相对茂盛的主要

原因，但降水可能并不一定很高。 

全新世早中期（12.1～5.8 cal. kaBP）,青海湖沉积物总的特征是花粉浓度、碳酸盐含量、

有机 C、N 含量均很高，介形类壳体δ18
O 较低，植被生长良好，指示此时期青海湖的温

度和湿度较高。按各指标的变化情况，气候的演化经历了以下三个阶段：①12.1～9.8 cal. 

kaBP，其特点表现为花粉浓度、碳酸盐含量、有机 C、N 含量的急剧增高，介形类壳体δ
18

O 的快速降低，反映全新世早期温度和降水快速增加。湖区流域植被的生长特点和青海

湖湖水本身的性质均显示，此时青海湖的气候以温干为特征，具体表现为温性阔叶树种桦

迅速生长、碳酸盐组成在短时间内（12.1～11.5 cal. kaBP）变成以暖干气候条件下形成的

白云石为主，有机δ13
C 相对偏正以及湖水盐度相对较高（图 9.4）。②9.8～9.1 cal. kaBP，

花粉浓度、有机 C、N 含量减小，盐度总体较高，前期出现的温性阔叶树种桦被寒温性的

暗针叶树种云、冷杉所代替，并出现一些喜冷干的唐松草等植物，青海湖地区经历了一个

比较明显的冷期，最冷期出现在 9.4 cal. kaBP 左右。但该期间碳酸盐含量及介形类壳体δ
18

O 等指标对这一相对冷干的气候条件表现不是很明显，其原因有待探究。③9.1～5.8 cal. 

kaBP，花粉浓度，有机 C、N，碳酸盐含量均较高，介形类壳体δ18
O 较低，松和云、冷杉

逐步取代桦而成为乔木的优势种，形成以松，云、冷杉的针叶林和混有桦的针阔叶混交林，

并出现一些喜温的榆，草本植物蒿明显减少, 植被类型为森林草原或森林，这些信息均显

示该期气候总体温暖潮湿。从 7.5 cal. kaBP 开始，花粉浓度、木本花粉的百分含量、有机

C、N 含量逐步下降，介形类壳体δ18
O 持续偏正，有机物δ13

C 持续偏负，表明温度下降、

降水减少，也可能同气候转冷有关。当然最近的研究表明，上述青海湖的 14
 C 年龄存在明

显的碳库效应，在全新世硬水效应有可能是主要贡献者，表现为全新世早中期大约 1000

年，晚期 1500～2000 年（汪勇等，2007）。 
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图 9.4 青海湖综合指标对比图 

 

全新世中晚期（5.8～2.06 cal. kaBP），花粉浓度、有机 C、N、碳酸盐含量等开始降低，

介形类壳体δ18
O 持续偏正，表明此期青海湖地区温度和降水均较低。其中 4.5～2.06 cal. ka 

BP 期间，花粉的特征显示湖区气候凉偏干。 

全新世晚期（2.06 cal. kaBP～现代），该时期青海湖各指标的变化有两个非常明显的特

点：○1 花粉浓度有所增长，但主要是以草本花粉浓度增长为特征，木本数量急剧下降，似

乎显示出该期以冷干的气候为特征。然而，从其它指标来看，除湖水盐度显示有波动增高

外，介形类壳体δ18
O，有机 C、N 以及碳酸盐含量均显示湖区的温度并没有下降，反而表

现出上升的趋势；○2 同其它时期相比，该时期各项指标波动十分频繁且幅度较大。造成上

述现象的原因除了同湖区的气候特征有关外，近代人类活动的影响是不能忽视的原因。 

又根据多个湖泊研究资料，全新世湿润～干旱过渡区的气候环境波动具有相似的区域

特点：早全新世虽然水热条件有所改善，但仍表现为较低湖面的特点，这与季风盛行区不

同；中全新世是水热条件最佳时期，这一特点几乎与西部干旱区湖泊类似；但是晚全新世

趋冷趋干很突出，既不同于具有冷湿特点的西部干旱区，在干旱程度上又不同于季风盛行

区。 

 

9.2.4 高寒地区 

  

青藏高原有大量的湖泊，位于高寒地区，独特的地理气候背景引起很多古湖泊学家与

古气候学家的研究兴趣，这些湖泊对气候变化的响应也很有区域特点。 

 末次盛冰期时候，青藏高原东北部柴达木察尔汗盐湖沉积了多层原生石盐，在原生石

盐之间，多为含石膏的粉砂黏土，反映气候寒冷干燥，并波动频繁，湖泊干涸或接近干涸，

强烈地蒸发析盐，一直延续到 15.0 kaBP。西昆仑山南坡的苦水海、甜水海、阿克赛钦等湖

泊，在间冰阶暖期，是统一的大湖，进入晚冰阶后，湖面下降，曾出现砾石层，末次盛冰

期，这些青藏高原中西部的湖泊，以甜水海为代表出现次高湖面，湖水水位高于全新世及

现代湖面，但低于 30 kaBP 以前间冰阶暖湿时期湖面，反映当时 LGM 早期较湿润，受西

风影响显著，后期转为干旱。但是该地区盛冰期的湖面状况缺乏直接证据，在年代学方面

也需进一步研究。 

全新世中期青藏高原的湖泊受到夏季风的影响，大多数湖泊湖面上升，面积扩大，湖

水淡化。高原中南部许多湖泊发育宽广的第三级湖滨阶地，该阶地分布最宽广，阶地测年

在 7.5～3.0 kaBP 间，如佩枯错、沉错、那日雍错、扎日楠木错等。沉积物较全新世早期细，

藏南很多湖泊为外流湖，湖水矿化度普遍较现在低，如扎日楠木错沉积物含淡水螺，而现

在该湖矿化度在 15 g/L 左右。色林错、扎布耶茶卡等湖泊均是湖面较高、湖水较今偏淡，

湖泊周边植被也比较茂盛，反映偏温暖的气候。当然，藏北高原内部气候仍很干燥，无冰

融水补给的一些小型湖泊还是呈封闭状态，湖水浓缩，如斯潘古尔湖中全新世后期沉积物

硅藻中，大型底栖和附生种增加，还出现嗜盐种；扎仓茶卡沉积了芒硝和石膏，都反映湖

水继续浓缩(郑绵平，1989)。 

全新世晚期的气候变冷，导致青藏高原湖泊周边植被退化，孢粉浓度降低，干旱种增

加，湖泊普遍强烈退缩，湖面迅速下降，从藏南和藏北的一些湖岸线分析，该期湖面下降
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10～20m 左右，湖面下降具有间隙性，有 2 级阶地发育。湖泊水位退缩促使一些大湖被解

体，如羊卓雍错、沉错、巴纠错等就是在该时期分离，另外一些湖泊也由外流湖转变为内

流湖，如藏南的羊卓雍错、佩枯错等。同时由于湖水进一步浓缩，除了藏东外流湖和藏南

等一部分刚封闭不久的内流湖为淡水湖外，大部分湖泊成为咸水湖和盐湖。咸水湖多分布

于藏南和藏北的湖泊封闭较晚的地区，盐湖则主要分布在藏北高原的中部和柴达木盆地中。

不少盐湖已进入盐湖发展的最后阶段，如扎仓茶卡，此时沉积物以芒硝和石盐为主。晚全

新世是青藏高原湖泊主要成盐期(郑绵平，1989)。 

 

9.3 不同时间尺度湖泊环境变化与可能的成因机制 

 

湖泊环境变化主要受三方面的驱动机制的影响，即地质构造、气候和人类活动。构造

驱动可能更多地表现在长时间湖泊环境的变化；气候驱动是无时不在地发挥着影响，既可

与构造运动组合表现在长时间尺度（10
6～10

4
 a）的变化，也可以与人类活动组合体现在较

短尺度（10
2～10

1
 a）的环境波动。而人类活动的驱动则是近代地质的范畴，但是其作用强

度在局部地区已经超过自然驱动力。 

我国大陆范围内，最令人关注也是影响最为深远的构造运动是青藏高原隆升及其伴生

的构造运动，也为晚新生代以来全球最重大的地质事件，它不仅在高原自身的湖泊记录中

留下印记，对周边的湖盆环境带来重要的影响，也是对亚洲季风气候的形成和演化有重要

控制作用。这一重大地质环境变化决定了我国大气环流的基本格局，导致占中国大陆面积

一半以上的西部地区干旱化，进而影响到湖泊环境的演变，促使其向封闭的咸水湖、盐湖

方向发展；而广大东部和南部季风区呈现温暖湿润的环境特征，湖泊多属外流的淡水湖泊。 

气候变化对湖泊环境的影响最主要表现是东亚季风气候与西风气候在中国区域的共同

作用。尤其是东亚季风气候作为全球气候系统的一个重要组成部分（安芷生等，2000），在

万年尺度上与太阳辐射的直接作用（安芷生等，1990；郭正堂等，1994）、全球冰量的作用

（刘东生等，1992；Ding et al.，1995；丁仲礼等，1995）密切相关，即低纬海气相互作用

和高纬的陆气相互作用的驱动。在短时间尺度上如末次冰期、末次冰消期和全新世以来，

湖泊环境的变化受控于东亚季风气候的影响，同样具有类似北大西洋地区气候的千～百年

尺度不稳定的特点。因此，湖泊环境万～千年尺度上的变化有深深的东亚季风气候的烙印。 

我国湖泊众多，湖泊及其流域历来是人类栖息的重要基地，人类活动在湖泊流域内经

历了从早期的被动适应湖泊环境、到主动改造、以及目前的强烈干预的过程。我国人类活

动历史悠久，历史记载丰富，湖泊也是记载这种长期人类活动对陆地生态系统影响最好的

场所之一。目前在全球变化与人类活动加剧双重影响下，出现了一系列湖泊及其流域的环

境问题，如湖泊富营养化趋势加重导致的水质性缺水；流域侵蚀加强、水土流失带来的湖

泊加速淤积以及湖水变浅和沼泽化；重金属及有机污染带来的饮用水安全形势严峻；气候

干旱、过度围垦以及其它不合理用水导致的湖泊萎缩和加速消亡；生态环境恶化和外来物

种入侵引起的湖泊流域生物多样性衰退等问题，更是需要研究这种与人类活动息息相关的

驱动效应。当然，在重视上述问题的同时，也不可忽视短时间尺度气候快速振荡，只有这

样才能较准确地评估人类活动对湖泊流域生态环境的影响，并相应提出湖泊流域管理与水

体环境治理的有效措施，同时对未来气候的影响预测以及解决人类赖于生存的环境问题也

具有重要的科学意义。 
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9.3.1 百万年时间尺度 

  

关于青藏高原隆升过程的气候环境效应已有大量研究成果，在隆升阶段上大致可分为

22～20Ma, 15～12Ma, 8～7Ma, 3.4～2.5Ma 四大阶段（安芷生等，2006），并将隆升过程按

高程划分为 10 个序列，分别模拟了气候效应（刘晓东等，2001），其中 3.4MaBP 以来的强

烈隆升过程可以从湖泊沉积记录中得到印证。高原外围很多盆地大规模堆积的砾石层，如

临夏盆地 3.4MaBP 的砾石层标志该时期古湖泊的形成，与其同期对应的还有河西走廊的玉

门砾岩、塔里木盆地西昆仑北侧的西域砾岩等。中国北方的泥河湾盆地、三门峡盆地、榆

社盆地以及南亚的克什米尔盆地等堆积物都是同期构造运动的产物。在高原内部也出现很

多断陷盆地，如昆仑山垭口地区 3.4MaBP 前开始拉张下陷并堆积的砾石层，唐古拉山口地

区接受曲果组沉积，喜马拉雅西段克什米尔盆地堆积卡历瓦系，中段定日盆地于 3.4MaBP

接受布拉加组河湖相沉积等。青藏高原中部的错鄂盆地直到 2.8MaBP 才构造断裂成盆。

3.6～2.6MaBP 间青藏高原的构造运动是区域成盆成湖期的主导因素，它包括高原本身以及

云南高原（沈吉等，2004）。紧随构造隆升之后是一个季风增强时期，降水增多，盆地积水

成湖，水深也较大，如西藏那曲的错那湖，云南鹤庆古湖均表现得十分典型。在华北平原

也同样呈现为湖泊扩张期，但是黄土高原则表现为红黏土沉积的结束，转变为黄土堆积，

显示气候趋干的特征，表明区域环境响应的明显差异(孙鸿烈等，1998)。 

  第四纪期间最值得关注的是中更新世的构造运动，其发生的时间不同地区存在一定的

差别，大致在 1.6～1.0Ma 之间，具体地表现为盆地的切穿，大水系的变迁形成，例如，黄

河上游临夏盆地被黄河穿开，形成兰州盆地的最高级阶地（潘保田等，2006）；长江三峡大

致也在这一时期贯通东流（Li, et al.,2001）；云南鹤庆盆地的研究表明，始于 1.55Ma 的构

造运动使得垂直植被带的结构变得复杂，1.2Ma 植物多样性指数明显增长，暗示构造运动

幅度超出了植被自身调节能力（肖霞云等，2007）；在三门峡的平陆发现该次运动造成上、

下三门组的角度不整合（王苏民等，2001）。这一次构造运动导致气候环境的剧烈变化被称

为“中更新世革命”，青藏高原的隆升使得高原全面进入冰冻圈，发育了大规模的冰帽冰川，

也是目前保存较完整的最老的古冰川。我国大地貌大水系的格局很可能定格于此时期。 

 

9.3.2 万年时间尺度 

 

万年时间尺度的湖泊环境变化，大多可通过区域间的古气候环境对比研究，分析周期

性的冰期-间冰期循环，以及对全球气候变化的区域响应差异寻找依据。全球气候变化的驱

动因素主要是地球轨道摄动（轨道参数：偏心率、地球倾斜度和岁差）使到达地表各纬度

的太阳辐射量发生变化，进而驱动全球气候的周期性变化。研究表明，天文因素中的轨道

参数变化是控制云南鹤庆盆地 2.78 Ma 以来古环境与古气候变化的主要因素。对鹤庆盆地

的气候记录与深海和黄土记录对比时发现鹤庆地区的沉积气候记录与深海记录相关性更

好，这也说明轨道参数是该研究区气候变化的主要因素。肖海丰等（2006）对鹤庆深钻中

碳酸盐指标的功率谱分析结果显示，100 ka、41 ka、23 ka 和 19 ka 等周期是鹤庆深钻中碳

酸盐含量变化的主导周期，当然天文动力并非研究区气候演化的唯一动力。 

再以研究较为深入的青海湖为例（周杰等，2007），从万年尺度上来看，青海湖地区自

15.5 cal. kaBP 左右气候开始转暖，指示东亚季风加强。12.0～7.5 cal. kaBP 期间孢粉浓度、

有机 C、N 含量明显增高，介形类壳体δ18
O 减小，表明湖区温度和湿度明显增加，其中

孢粉浓度及有机 C、N 含量分别于 11.0 cal. kaBP 和 8.5 cal. kaBP 左右时出现峰值，而介形
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类壳体δ18
O 在 11.5～7.5 cal. kaBP 期间整体出现偏负的峰值段，考虑到不同指标对湖区温

度和湿度敏感程度的不同，8.5 cal. kaBP 左右应该是青海湖地区温度和降水组合的最适宜

期，指示东亚季风的强度此时达到了最大。中国区域内大量地质资料的对比以及数值模拟

的结果也表明，我国北方地区东亚季风盛行的鼎盛期在 9.0 cal. kaBP 左右（An et al.，2000）。

自 5.8 cal. kaBP 左右开始，孢粉浓度、有机 C、N 含量明显降低，介形类壳体δ18
O 增高，

表明气温下降、湿度减小，东亚季风强度减弱。末次冰期以来，北半球夏季太阳辐射自 15.0 

cal. kaBP 开始增强，10.0 cal. kaBP 左右达到最强，5.0 cal. kaBP 左右开始逐步减弱（Berger 

et al.，1991）。可以看出，由孢粉浓度、介形类壳体δ18
O 和有机 C、N 等指标所反映的 2

万年以来青海湖东亚季风增强、盛行和衰退的时间，同北半球夏季太阳辐射的增强、达到

最大以及减弱的时间基本上是一致的，表明青海湖万年尺度上东亚季风的源驱动力与太阳

辐射有关。 

 

9.3.3 千年时间尺度 

  

千年尺度上的中国湖泊环境变化则更加复杂，这也是由湖泊自身的区域特性所决定的。

薛滨、于革等（2001）所完成的晚第四纪湖泊数据库详细记录了我国不同区域千年尺度的

湖泊水量变化信息。该数据库的湖泊古水量变化数据，是建立在对逐个湖泊钻孔、剖面沉

积物性质、水生植物花粉及其它微体生物组合与丰度的变化、湖泊和盆地内地貌证据、考

古及历史文献记载等系统分析上。数据库尽可能综合多项证据，对湖泊过去水量状况作出

统一的解释。同时为了与全球其它古湖泊数据库一致，系统地排除那些受非气候因素（如

洪水、火山活动、构造运动、流域侵蚀、人类活动等）、非直接气候因素（如冰川融水、海

面升降、跨流域地下水）影响的湖泊水量记录。因此该数据库产生的湖泊古水量记录能够

较好地反映流域的降水 (P) 和有效降水 (降水量减蒸发量,P－E)状况，能作为空间上的基

础地质资料来评价、验证古气候模型模拟的结果。图 9.5 是距今三万年来我国不同区域湖

泊水量变化的过程，按 3000 年的时间间距作出空间上的湖泊水量演化图。显然，我国大部

分地区现代（0ka BP）湖泊的水量状况在其整个演化历史内，表现为低水量特征，处于明

显的水量型缺水的状态；全新世中期（6 ka BP）不同区域水量状况迥异；末次冰盛期（18ka 

BP）我国西部湖泊表现为中、高水量状况，而东部却以低水量为主；末次间冰阶后期（30ka  

BP 前后）我国西部绝大多数湖泊表现为明显的高水量特征，而东部的湖泊古水量记录却极

少。湖泊水量变化的驱动机制主要源自气候系统的季风与西风相互作用的结果（薛滨等，

2005）。 

 

 

 

 

 

图 9.5 三万年来每三千年中国古湖泊水量空间变化过程 

 

从千～百年尺度上的湖泊环境变化还不得不提及气候系统不稳定性的影响。以青海湖

为例，对其环境恢复重建的晚冰期气候的不稳定性，同北大西洋地区格陵兰 GISP2 冰芯所 

揭示的气候特征相比，尽管二者所反映的气候振荡事件在时间和波动幅度上存在着一定的

差异，但它们仍然具有较好的相似性和可比性。晚冰期气候的不稳定性在受东亚季风影响
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的中国其它地区也同样存在（姚檀栋等，1997；王文远等，2000；王有清等，2002）。因此，

青海湖及中国其它地区晚冰期气候的不稳定性说明千～百年尺度东亚季风的变迁可能同北

大西洋地区的气候存在着一些机制上的联系，或者说千～百年尺度上东亚季风的驱动机制

与北半球冰盖有关。就全新世的时段内，研究发现全新世的气候存在 8.2 cal.kaBP 左右的

冷事件（Alley et al.,1997）和具有周期性波动的不稳定气候特征（O’Brien et al.，1995），

1.5 ka 的周期变化在北美湖泊（Campbell et al.,1998）记录中具有清晰的反映。中国全新世

气候也有较大的变化（施雅风等，1992），8.2 cal.kaBP 左右的冷事件在许多地区均有反映，

但对全新世气候不稳定的周期性波动研究较少。陈发虎等（2001）对夏季风边缘区石羊河

终闾湖泊沉积记录的研究表明，全新世夏季风具有 1.6 ka 的显著周期，干旱事件出现多达

10 次，并同格陵兰冰芯和北大西洋深海沉积所揭示的干旱事件具有较好的可对比性，揭示

出全新世以来千～百年尺度东亚季风的快速变化同北半球冰盖有关。青海湖全新世早期气

候同样出现显著的冷事件，发生在 9.4 cal. kaBP；同石羊河终闾湖泊沉积记录相比，青海

湖地区整个全新世时段内 1.5 ka 周期性的暖湿﹣冷干波动事件并不显著，但是否存在潜在

的 1.5 ka 波动周期还有待利用频谱分析进一步给以揭示。这种千～百年尺度上的气候不稳

定性受北半球冰盖的影响，在湖泊的环境演变中多留有记录。 

 

9.3.4 百年时间尺度 

 

近代湖泊环境的变化，特别是短时间尺度如百年尺度的环境变化与人文因素密切相关。

湖泊沉积是研究人与自然相互作用的重要信息载体。面对当前严重的湖泊及其流域生态环

境问题，必须有效区分人类活动的影响分量，充分发挥湖泊沉积环境研究在制定湖泊环境

修复和治理方面为目标的潜势。 

一个早期人类活动影响湖泊环境演变的实例是云南洱海人类活动与流域生态环境变化

的研究。利用云南洱海钻孔沉积物的孢粉、磁化率、粒度、元素地球化学等综合指标分析

（图 9.6），揭示出全新世中后期西南季风逐渐减弱的背景下流域早期人类活动的信号。人

类活动从 6370 cal. aBP 就开始对流域植被产生影响，由于降温，主要表现为对山地森林植

被的选择性砍伐，垂直森林植被带谱出现明显退化，不同高度的多元植被组合（铁杉-青冈

栎-硬叶栎-栲-松组合）被松为主的次生林植被所取代，由此也导致了森林土壤的侵蚀作用

的增强，入湖粗颗粒物质和碳酸盐矿物增多。2139 cal. aBP 后，随着人口的快速增加，森

林植被遭大量砍伐，森林覆盖率（孢粉浓度）急剧下降，耕作农业的发展和原始矿业的出

现，导致耕作土壤流失加重，磁化率、Pb、Zn 浓度明显增高。侵蚀作用的增强也伴随了入

湖营养物质的增加，为洱海水生植被的发育创造了条件。该研究为区域环境考古和全新世

以来人与自然相互作用的研究提供新思路(Shen et al.2006)。 

 

 

 

 

 

 

 

图 9.6 洱海沉积钻孔综合指标变化 

（铁杉代表高海拔森林树种，青冈栎、栲等为山麓和盆地周围主要植被类型，松为目前该流域主要的次生林类型，禾本科等草

本与人类干扰有关；频率磁化率与土壤侵蚀有关，元素地化指标反映了流域围岩成份，细颗粒与频率磁化率含量的同步增加指
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示了表层土壤的流失增多。年代为 14
C 校正年代） 

  

长江中下游湖泊历史时期人类活动的影响不断增强，导致湖泊富营养化，其主因与人

类活动有关的流域营养物质输入量的过度增加有关，尤其是磷的增加。然而，湖泊一旦富

营养化，控制和治理富营养化就相当困难。对于大多数富营养湖泊来说，由于缺乏长期的

水质监测数据，人类干扰前湖泊自然营养本底水平、目前的湖泊富营养化程度、富营养化

速率、发展趋势和原因并不清楚。长江中下游地区拥有众多亚热带大型浅水湖泊群，独特

的季风气候条件、江湖水力格局关系、以及悠久的人类活动历史使得该区的湖泊水环境演

化具有明显的区域特色。针对长江洪泛平原区湖泊普遍存在的严重富营养化问题，自 1999

年开始，利用湖泊沉积记录和硅藻总磷转换函数等定量手段，对长江中下游地区不同类型

湖泊（如草型和藻型湖泊）的营养本底进行了较系统诊断(羊向东等，2005)，从历史演化

的角度揭示出研究区湖泊总磷浓度的本底值偏高，约在 50 µg/l 左右波动（表 9.1），该研究

为富营养湖泊的治理提供了参考目标。 

 

表 9.1 长江中下游典型湖泊历史时期湖水总磷浓度变化范围 

 

 太湖 龙感湖 太白湖 洪湖 

地点 江苏 安徽与湖北交界 湖北黄梅县 湖北 

湖泊类型 藻型湖 草型湖 藻型湖 草型湖 

总磷（TP） 50-160 µg/l 40-68 µg/l 46-160 µg/l 45-70 µg/l 

研究时段 过去 200 年 过去 2000 年 过去 500 年 过去 500 年 

 

在浅水湖泊中，当营养水平处于一定的过渡范围时，湖水既能在藻类增殖下变浑浊，

又能在丰富的水生植被发育下保持清洁. 当营养态超过某个临界值范围时，湖泊就会达到 

以藻类生物为主、或者以水生植物为主的新的生态平衡状态（羊向东等，2005）。太白湖沉

积的化石硅藻研究结果表明：该湖经历了由草型湖向藻型湖的发展过程，草、藻型湖泊的

转变与营养水平的变化有着直接的联系。其过渡状态的总磷浓度变化范围，代表了两种稳

定态系统发生转变的营养临界区间（总磷浓度在 68～118μg/l 之间）。草、藻型湖泊沉积

的磷与水体磷浓度的比较研究揭示了草型湖泊水生植被的自调节功能（图 9.7），从环境演

化上证实了水生植被恢复是治理藻型富营养水体的有效途径之一，也是维持清洁水源的可

靠保证。 

 

 

 

 

 

 

 

图 9.7 沉积物地球化学磷与湖水总磷的比较 

（左边为太白湖，1920-1950 年为水生植被发育时期；右边为龙感湖，1920 年以来为水生植被逐渐发育阶段。水生植被发育阶

段沉积磷与水体总磷的差异变化反映了水生植被的营养削减功能） 
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   通过太白湖沉积钻孔多指标（图 9.8）分析和历史气候、历史记载的对比研究（图 9.9）

（Liu et al.,2007），发现历史时期干旱的气候和人口的快速增加同样可以引起湖泊的富营养

化，其特点为湖水总磷浓度变化幅度大，湖泊的富营养化能够在短时间内自行恢复到本底

营养水平，这与最近 50 年来富营养化过程的持续上升有明显不同。历史的重现揭示藻型湖

泊营养盐变化受江湖格局的影响明显，自然的江湖连系对维持良性的湖泊换水周期和营养

盐循环起着重要的作用。干旱气候和人类活动增强时期可以引起湖水可溶性营养物质的富

集，但每一次的洪水事件因为江湖连通顺畅可以达到减轻和消除富营养化效果。然而，最

近 50 年来的湖泊持续富营养化，与人为闸坝建设并阻断江湖连系密切关联，湖泊的围垦和

建闸削弱了湖泊的通江能力，增长了湖泊的换水周期，延长了溶解性营养盐在湖泊中的滞

留时间。而且，由于面源污染增强和湖泊泄洪能力的降低，洪涝事件反而助长了湖泊营养

盐的富集。因此在现有环境条件下，“引江济湖” （调引长江水到湖泊）方案不失为一种

行之有效的解决湖泊富营养化的措施。 

 

 

 

 

 

 

图 9.8 太白湖近 500 年来的沉积指标变化和湖水总磷重建 

（硅藻组合指示湖泊生境的变化，其中 Aulacoseira alpigena, Cyclostephanos dubius, Cyclotella atomus, Cyclotella meneghiniana 为

富营养指示种；附生硅藻种（Cocconeis placentula, Epithemia adnata, Eunotia pectinalis, Gyrosigma acuminatum）与水生植被生长

有关；花粉、磁化率和粒度反映流域人类活动的信息） 

 

 

 

 

 

 

 

图 9.9 长江中下游历史气候变化和宿松人口变化 

（1630-1800 AD 期间湖水高总磷浓度分别与干旱频率的增加（1630-1700 AD）和流域人口的激增（1760-1810 AD）有关，而

总磷浓度的快速下降与洪涝事件有关，上图兰线为干旱频率，黑线为滑动干旱频率） 

 

湖泊的富营养化是自然和人类活动共同作用下的结果。因此，研究湖泊营养态演化的

历史，同时也是研究人与自然相互作用的历史。目前，人类活动影响研究已渗透到全球变 

化研究的各个分支领域，成为各个学科前沿研究的热点。围绕如何区分人与自然影响程度

的难点，龙感湖的研究通过相关气候（温度和降水）、人类活动（人口与农业施肥量等）资

料、近 200 年来沉积物磷和湖水总磷序列、全球海气耦合模型长时间积分模拟输出的综合

分析(刘健等，2005)，揭示了气候因素和人类活动因素对龙感湖营养态演化的贡献份额，

得出在世纪尺度上 1950 年之前，气候变化是控制龙感湖营养状态变化的主要因素。但 1950

年以后，人类活动是主导因素，其对沉积物总磷和湖水总磷变率的贡献已分别占到总量

60％和 57％。湖泊较稳定的沉积环境及精确的年代序列，使定量估算近百年来人类活动引
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起的营养元素累积量的增加成为可能(Yang, et al.,2008)。龙感湖湖泊沉积物中磷（P）、有机

碳（OC）和氮（N）的含量随着人类活动的强度增强而不断增加，特别是自 1950 年以来，

随着大量的人口迁入龙感湖流域，这种增加的趋势更为明显。根据营养元素与参考元素（Al、 

Fe、 Ti 等）之间的比值关系，人类活动引起的营养元素的累积量能从自然背景上区分出

来。在过去的 100 年左右的时间里，人类活动引起的 P、OC 和 N 的单位面积累计增加量

分别在 151.0～889.0 mg m
-2

 y
-1、4.3～149.0 g m

-2
 y

-1 和 0.5～18.6 g m
-2

 y
-1 之间，其中 1950

年以来增加幅度最为明显，人类活动引起的 P、OC和N的增加量分别为 15.5 g m
-2、 2999.5 

g m
-2 和 392.0 g m

-2。 

人类活动导致沉积物中元素浓度变化的一个主要原因，是人类活动对湿地的破坏，减

弱了湿地对流域入湖物质的拦截功能。通过湖泊流域的 137
Cs 时标和重金属元素的研究得

出：龙感湖大规模利用湿地之初，重金属元素 Cr、Cu 等在湿地上出现的 1957 年的浓度峰

值，在湖泊沉积物中出现于 1971 年，滞后约 14 年；围垦湿地、大规模垦荒，使湿地上重

金属 Cr、Cu 等 1982 年的浓度峰值，在湖泊沉积物中出现于 1993 年，滞后 11 年，滞后时

间明显缩短，表明随着湿地的被破坏，其拦截功能减弱（吴艳宏等，2006）。 

总之，湖泊环境代用指标体系复杂，有陆源、内源、混源、人类活动影响等信息，导

致环境解释时候有多解性和不确定性，因此，常需要多环境指标的综合判识。湖泊作为古

全球变化的重要信息载体，受到全球、区域、局部等不同类型和多因素影响，表现出湖泊

环境变化有不同时间尺度上的规律与驱动机制上的差异。如何准确地把握湖泊环境变化的

各种过程与驱动机理，是当今地球科学界的热点，其深入发展也势必带来科学上的更多新

认识和新思想。 
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本章图表，其中图 9.3、9.5 和 9.9 是否用彩色请出版社决定，其余均用黑白（作者注） 

 

 

表 9.1 长江中下游典型湖泊历史时期湖水总磷浓度变化范围 

 

 太湖 龙感湖 太白湖 洪湖 

地点 江苏 安徽与湖北交界 湖北黄梅县 湖北 

湖泊类型 藻型湖 草型湖 藻型湖 草型湖 

总磷（TP） 50-160 µg/l 40-68 µg/l 46-160 µg/l 45-70 µg/l 

研究时段 过去 200 年 过去 2000 年 过去 500 年 过去 500 年 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

图 9.1 湖泊沉积记录的各类环境信息 
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图 9.2 湖泊沉积代用指标与环境关系 

 

 

 

 

图 9.3 晚更新世以来不同区域特征时段高湖面分布 

（图为高、中、低湖面出现的历时百分比； A 为东北区，B 为华北区，C 为长江中下游地区，D 为西南区） 

 

粒度、磁化率、孢粉、元素

及其比值、同位素及其比值、

植物硅酸体、炭屑等 

TOC、TN、有机碳同位素等 

气候（温度、降水）、流域生态系统、湖

泊水文（湖泊水位、水量）、湖水盐度、

湖水营养水平、人与自然影响  

反映流域陆地环境变化指标 反映湖泊水环境变化的指标 

湖泊沉积指标体系 

混源性指标 

微体古生物化石（硅藻、介形类、

摇蚊、水生植物化石等）、自生碳

酸盐及其碳氧同位素、生物壳体 

元素比值与同位素   



 501 

 

 

图 9.4 青海湖综合指标对比图 
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图 9.5 三万年来每三千年中国古湖泊水量空间变化过程 

 

 

图 9.6 洱海沉积钻孔综合指标变化 

（铁杉代表高海拔森林树种，青冈栎、栲等为山麓和盆地周围主要植被类型，松为目前该流域主要的次生林类型，禾本科等草

本与人类干扰有关；频率磁化率与土壤侵蚀有关，元素地化指标反映了流域围岩成份，细颗粒与频率磁化率含量的同步增加指

示了表层土壤的流失增多。年代为 14
C 校正年代） 
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图 9.7 沉积物地球化学磷与湖水总磷的比较 

（左边为太白湖，1920-1950 年为水生植被发育时期；右边为龙感湖，1920 年以来为水生植被逐渐发育阶段。水生植被发育阶

段沉积磷与水体总磷的差异变化反映了水生植被的营养削减功能） 
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图 9.8 太白湖近 500 年来的沉积指标变化和湖水总磷重建 

（硅藻组合指示湖泊生境的变化，其中 Aulacoseira alpigena, Cyclostephanos dubius, Cyclotella atomus, Cyclotella meneghiniana 为

富营养指示种；附生硅藻种（Cocconeis placentula, Epithemia adnata, Eunotia pectinalis, Gyrosigma acuminatum）与水生植被生长

有关；花粉、磁化率和粒度反映流域人类活动的信息） 
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图 9.9 长江中下游历史气候变化和宿松人口变化 

（1630-1800 AD 期间湖水高总磷浓度分别与干旱频率的增加（1630-1700 AD）和流域人口的激增（1760-1810 AD）有关，而

总磷浓度的快速下降与洪涝事件有关. 上图兰线为干旱频率，黑线为滑动干旱频率） 

 

 

 


