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第 6 章  地球化学指标在环境重建中的作用 

 

湖泊及其流域的环境过程包括气候、水文、生物等变化过程，直接决定了湖泊沉积物的

地球化学性质，如沉积物的有机质含量、同位素组成、元素组成及有机化学物质组成等。湖

泊沉积物地球化学指标正是通过沉积物有机质含量的变化、不同介质（有机质、生物壳体、

自生矿物及单体有机质等）的同位素组成变化、元素组成及相关指数的变化、各种有机化合

物含量、组成的变化等，揭示湖泊环境变化的过程及其与区域气候变化的关系，探讨区域环

境变化与全球变化的内在联系。湖泊沉积物的地球化学指标与物理指标、生物指标一样在湖

泊环境、全球变化研究中发挥着重要作用。本章将重点介绍元素地球化学、稳定同位素地球

化学和有机地球化学方法在环境重建中的应用。 

湖泊沉积物的元素地球化学特征是湖泊流域及湖泊内部元素地球化学循环的忠实反映。

首先湖泊沉积物中元素来自于湖泊流域，元素的组成关系直接取决于物源的变化。由于元素

自身化学性质及各元素间的相互作用，使得沉积物元素组成随环境的变化而发生变化。然而

只考虑元素的浓度变化往往会忽略元素间的相互作用，难以捕捉环境变化的信息，因而在元

素地球化学研究中多采取元素或元素组合间的比值关系，如以化学蚀变指数（CIA）、成分

变异指数（ICV）、地质累积指数（Igeo）、富集系数（EF）等来反映风化强弱、人类活动影

响等。沉积物中生物壳体在生长过程中会根据环境的变化，选择吸收某些元素，相关研究正

是根据这一特点，通过现代过程的研究获得生物体对某种元素的富集程度与环境条件的关系

（分配系数），再应用于过去环境变化研究中，获得了对过去环境变化的定量认识。这是古

环境研究由定性到定量的关键转变。人类活动对湖泊环境的影响研究是近年来研究热点之

一，元素地球化学特征是人类活动影响的直观表现，通过湖泊流域元素地球化学研究确定参

比元素，为定量评估人类活动的影响提供了有效手段。 

稳定同位素地球化学研究较多的是 C 和 O 同位素，通过湖泊沉积物中有机质、生物壳

体的 C 同位素研究，可以探讨湖泊沉积物的有机质来源及其初始生产力的变化，并判断有

机质形成时的环境状况；O 同位素的变化则被认为更多与温度相关。湖泊生态系统中，氮是

最重要的关键营养物质。湖泊沉积物氮同位素分析是近年来广受关注的研究内容之一，由于

氮的地球化学循环较为复杂，氮同位素在地球化学循环过程中的分馏机制也颇为复杂，因而

氮同位素尽管可以提供氮和有机质的来源、营养盐输入历史变化、流域气候和水化学条件的

变化等方面信息，但解释机制尚有待进一步的探讨。但氮同位素作为研究湖泊古今环境变化、

生源要素循环有着广阔的前景。稳定锶同位素分析是一项比较新的技术，用于古湖泊学研究

的实例还较少。沉积物中的锶同位素组成与其沉积水体是一致的，而沉积水体的锶同位素组

成主要反映其物源区的化学风化强度，因此沉积物锶同位素组成可以反映物源变化及其流域

的化学风化强度，从而反演流域环境变化。 

有机地球化学方法主要研究沉积物中有机标记化合物的组成、色素组成等。有机标记化

合物也称为分子化石、化学化石，来自于生物有机体的分子。因其在有机质演化过程中具有

一定的稳定性，并在沉积物中保存了原始生物的结构和立体化学的特征，故记载了原始生物

母质的相关信息。植物具有不同的色素组合类型，因此根据湖泊沉积物中色素的含量和种类

可了解湖泊生物群落结构，恢复湖泊的初级生产力，了解历史时期湖泊营养状况，进行古生

态及湖泊学研究。有机地球化学方法无论是有机标记化合物还是色素及其组成，都可以在揭

示湖泊沉积物中有机质的来源，在了解湖泊环境变化的同时，对温度和降水等区域环境信息

也具有间接的指示意义。 
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湖泊沉积物的地球化学方法相互间并不割裂，具体应用于古环境、古气候重建时，在准

确使用某一指标的同时还应考虑其它指标的补充和应证，以获得对环境变化的准确把握和解

释。 

 

6.1 元素地球化学 

 

6.1.1 元素地球化学与湖泊流域的气候和风化作用 

 

6.1.1.1 常量和微量元素与湖泊流域的气候和风化作用 

 

大量研究成果证明：湖泊沉积物的元素地球化学特征记录了区域化学风化作用和环境变

化的历史；元素组合分布特征及其比值特征可揭示不同元素在环境演变过程中的地球化学行

为（Nesbitt and Young, 1982; Nesbitt and Wilson, 1992; Cox, 1995）。由于气候条件是控制化学

风化的基本要素，雨量控制着化学风化所不可缺少的水的多少，而温度则影响化学反映速度，

尤其是有机物的分解速度（张虎才，1997）。因此通过对沉积物中化学元素的分布特征、迁

移、富集规律的研究，可以探明元素的来源、物源区化学风化的强度、湖泊沉积物中的结晶

规律，为进一步探讨气候环境变化提供依据。 

H. W. Nesbitt（Nesbitt and Young, 1982）等提出以化学蚀变指数 CIA 判别源区化学风化

的强度的方法，CIA 值表示为： 

CIA＝Al2O3/（Al2O3+K2O+Na2O+CaO*）×100 

式中 CaO*为沉积物中硅酸盐矿物的 CaO 含量。但在样品测试中包含了碳酸钙在内，因此，

Nesbitt 建议用一定的方法加以修正(Nesbitt and Wilson, 1992)，获得碳酸钙含量未知的情况下

求取样品中的 CaO*。CIA 值排除了碳酸盐矿物的影响，主要反映分布广泛硅酸盐矿物的风

化作用，故能较好地判别物源区化学风化作用的情况。 

CIA 值与长石风化成黏土矿物的程度成正比，与风化强度成正比，CIA 值越大，风化强

度越大。 

沉积序列中矿物风化程度还可以用成分变异指数 ICV 来粗略估计（Cox, 1995）， 

ICV＝（Fe2O3+ K2O+Na2O +CaO+MgO+MnO+TiO2）/ Al2O3  

不同的矿物类型具有不同的 ICV 值区间，非黏土矿物的 ICV 值高于黏土矿物，辉石在 10～

100 间，角闪石约为 8，钾长石为 0.8～1，斜长石为 0.6，白云母和伊利石约为 0.3，蒙脱石

为 0.15～0.3，高岭石仅为 0.03～0.05。 

铝硅酸盐矿物在化学风化作用下一般转变为黏土矿物，如伊利石、蒙脱石和高岭石等，

只有在极端湿热的气候条件下，如热带、亚热带湿润炎热的情况，黏土矿物才能进一步发生

红土化作用，使黏土矿物再分解，硅、铝分离，硅随水迁移，而铝则原地堆积形成化学风化

的最终产物铝土矿。但像青藏高原可可西里地区那样的环境因不符合这一条件，故 Al2O3

分异度表现不明显。其次，铁是受氧化还原条件影响较大的元素，在还原条件下，铁呈二价，

较易溶解和迁移，但在氧化环境中，二价铁极易被氧化为三价铁发生淀积，相应表现在湖泊

沉积物中铁含量降低。因此湖泊沉积物的硅铝率（SiO2/ Al2O3）和硅铝铁率（SiO2/ Fe2O3＋

Al2O3）与风化强度呈正比。 

（CaO＋K2O+Na2O）/ Al2O3反映了元素活动组分与惰性组分之间的关系，其高低与气候

条件密切相关。湖泊沉积物中，这一比值越高，表明入湖的惰性组分越少，源区的化学风化

越弱，水热条件差；反之，风化作用增强，水热条件优越。 
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青藏高原苟仁错湖泊沉积物的元素地球化学特征，很好地反映了该地区 1400AD 以来风

化作用的历史。苟仁错沉积物化学蚀变指数（CIA）值在 25.35～44.46 之间，平均为 36.05，

相当于世界范围内新鲜玄武岩的 CIA 值（Nesbitt and Young, 1982; Nesbitt and Wilson, 1992;），

仅略高于辉石类、角闪石类的 CIA 值，表明苟仁错物源区的化学风化非常微弱（图 6.1），

处于初级风化阶段。由于该地区的化学风化作用十分微弱，故其差异对气候条件的变化反映

更为敏感。 

  

 

 

图 6.1 苟仁错湖泊沉积物与世界范围内其他岩石矿物 CIA 值比较（单位：％） 

（新鲜岩石和矿物的 CIA 据 Nesbitt and Young, 1982; Nesbitt and Wilson, 1992） 

 

苟仁错湖泊沉积物 CIA 变化曲线表明（图 6.2），1400AD 前化学风化作用是全柱最强的

时段，1420AD 后风化作用减弱，1480～1520AD 间 CIA 值仅为 30 左右，是风化作用最弱

的时期之一，1520AD 后，波动不大，1950AD 后风化作用再次减弱。总体上看，1520AD  

 

 

 

图 6.2 苟仁错湖泊沉积物元素比值（阴影时段为较冷的时段） 

 

后，化学风化作用呈减弱的趋势。ICV 所反映的苟仁错地区 1400AD 以来的风化序列与 CIA

值所反映的特点基本一至。又对比元素比值：SiO2/Al2O3、SiO2/Fe2O3＋Al2O3 和（CaO＋K2O

＋Na2O）/ Al2O3 都表明，1480～1520AD 是风化作用最弱的时期，此后，三者波动变化，（CaO

＋K2O＋Na2O）/ Al2O3 有明显波动下降的趋势，1900AD 后风化作用有所增强，1950AD 后

迅速减弱，至 20 世纪 80 年代后，风化作用再次增强。 

苟仁错化学风化的序列变化表明：1420AD 前该地区偏温暖湿润，1420AD 后气候变冷，

风化作用减弱。国际上常把始于 1420AD 左右的冷期称之为小冰期，苟仁错的风化序列反映

了该时期苟仁错同样进入了小冰期，至 1900AD 左右结束，其间经历了 3 个冷波动较集中的

时期，分别为 1420～1520AD、1580～1720AD和 1780～1900AD，其中最冷的时期应在 1480～

1520AD，即第一个冷期。1900AD 后气温回升，CIA 较高但（CaO＋K2O＋Na2O）/Al2O3也

较高，风化作用并未增强，表明干旱化加剧。1950AD 后再次变冷，至 1980AD 左右，迅速

增温，（CaO＋K2O＋Na2O）/Al2O3 迅速上升，湖泊干旱化严重。 

岩石经风化作用后，元素在流域内的分配受元素本身的化学性质控制。前苏联科学家彼

列尔曼在波雷诺夫元素迁移相对活动性理论的基础上，提出了用“水迁移系数—Kx”来衡量

元素的活动能力（张虎才，1997），并将风化带中的元素分为五类： 

（1）最易迁移元素：Cl、Br、I、S 等； 

（2）易被迁移元素：Ca、Mg、Na、F、Sr、K、Zn 等； 

（3）迁移元素：Cu、Ni、Co、Mo、V、Mn、SiO2（硅酸盐中）、P 等； 

（4）惰性（微弱迁移）元素：Fe、Al、Ti、Sc、Y 等； 

（5）几乎不迁移元素：SiO2（石英）。 

由于元素迁移能力的不同，所产生的沉积分异现象常常被用来判断物源区的风化程度。

由于 Rb、Sr 地球化学性质的明显差异，两者常常发生分馏(Glodstein，1988；Chen et a1.，

1996，1999；李长江等，1999)。从现代和古风化壳以及黄土﹣古土壤序列研究表明(陈骏等，

1997；Chen et a1．，1999，2000)，随着化学风化程度的加强，残留部分的 Rb／Sr 值逐渐增

图 6.1 

图 6.2 
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大。相应地，湖泊沉积物中的 Rb／Sr 值将因流域化学风化率的增大而变小（金章东，2001）。

因此在一般情况下，干冷的气候环境下，化学风化弱，Rb／Sr 值高；暖湿条件下，化学风

化强，Rb／Sr 值低。另一方面，湖泊沉积物中的 Rb 含量的变化幅度很小，其 Rb／Sr 值的

变化主要取决于 Sr 的活动性(陈骏等，1996)。这是因为在雨水淋滤过程中 Rb 和 Sr 易发生

分离、Rb (同 K)与黏土具有强亲和性而 Sr(同 Ca)易进入溶液的结果。因此，保存良好的湖

泊沉积物中的 Rb／Sr 值的大小实质上指示了源区物质被淋溶的程度，进一步反映了流域内

相应时期降水量的高低，以及控制淋溶风化行为的气温状态。 

青藏高原错鄂 CE－2 孔 Rb/Sr 值的变化明显（图 6.3），4.3m 以下较高，4.3m 处突然降

低，4.3m～0.5m 变化不大，出现几个峰值段：3.8m 左右、2.1m 左右和 0.5m 左右，0.3m 处

有较大幅度的上升，此后维持了较高值，这些高值段或峰值段，代表了弱化学风化时期，指

示气候的冷、干事件。CE－2 孔 Rb/Sr 变化与 TOC 等其他资料有较好的可比性，结合 TOC、

同位素等其他指标，该地区全新世以来的气候环境变化的历史得以重建（Wu et al., 2006）。 

岱海沉积物近 400 年来 Rb／Sr 值和磁化率之间具有显著的负相关性。非常有意义的是，

湖泊沉积物中 Rb／Sr 值和磁化率之间显著的负相关性与黄土﹣古土壤序列中两者的正相关

性(chen et a1．，1999)相呼应，表明 Rb／Sr 值的变化确实可以用来反映流域内受气候控制的

风化成壤作用的强度。经功率谱分析 Rb／Sr 值随深度的变化表明，岱海沉积物中的 Rb／Sr

值变化曲线表现了 100 a 时间尺度的波动准周期（金章东等，2001）。 

 

 

 

图 6.3 错鄂 CE-2 孔 Rb、Sr 及其它环境指标对比 

 

 

 

图 6.4 岱海沉积岩心 Rb/Sr 值和磁化率变化分布曲线（金章东等，2001） 

 

除通过某些指标指示化学风化强弱，反演气候环境变化外，各元素在沉积物中的富集特

征也是气候等环境因素直接影响的结果，因而元素的组成特征，也常作为直接指示气候变化

的有效指标。例如 Na
+在干旱封闭的湖泊沉积物中会显著增加；Ca

2+离子半径较 Mg
2+离子大，

因而迁移能力强于 Mg
2+离子，富集 Ca 的气候一般较富集 Mg 的环境更干燥，但应注意，

Mg 含量在一定程度上还受沉积水体的温度的影响；在干旱区盐湖中 Sr 的含量随干旱程度的

增强而升高。基于以上诸多成果，一些学者将 Cr、Ni、Mn、TiO2、Al2O3 等归类为喜湿型

元素或氧化物，而将 SiO2、Na2O、CaO、Sr 等作为喜干元素或氧化物。Abd-Elwahab（1998）

通过对埃及 Kom Ombo 地区晚第四纪泥质沉积物中黏土矿物的地球化学研究揭示，Cu、Pb、

Fe、Ba、Br、Co、Cr、Cs、Hf、Ni、Rb、Sc 和 Th 等元素富集反映温湿气候型环境；Pb、

Au、As、Ca、Fe、Na、Ta、U、Zn、Ca、Mg、Mn、Mo、SO4
2-、B、CaCO3 等组分则指示

干旱至半干旱气候。 陈克造等（1990）利用元素组合特征获得气候变化指数 C 值，讨论察

尔汗盐湖地区的气候干湿变化。C 值的计算公式是： 

C＝∑（Fe+Mn+Cr+V+Co+Ni）/∑（Ca+Mg+Sr+Ba+Na+K） 

式中 C 值越大，气候越潮湿；反之，则干燥。 

  

 

 

图 6.5 察尔汗盐湖 CK-81 孔水信物曲线变化及其古气候意义 （陈克造，1990） 

图 6.3 

图 6.4 

图 6.5 
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1、干盐湖； 2、干旱； 3、相对湿润； 4、较湿润； 5、 石盐； 6、含钾石盐； 7、粉砂质黏土； 

8、黏土；C 值、地球化学气候指标 

 

6.1.1.2 稀土元素与过去环境变化 

 

稀土元素（REE）是元素周期表上一组连续的元素，是一组特殊的元素并在地球化学研

究中占有相当重要的地位。REE 化学性质的相似，在自然界中总是共生在一起，但在原子

结构上存在微小的差别，导致各元素之间化学特性的差异，在不同的地质过程中发生一定的

分馏，致使它们的分布状况和分配模式有着不同的特征。在地壳风化的过程中母岩的化学组

成被保留于 REE 的数据中，湖泊沉积环境的特征也会对 REE 在沉积物中的分布和分配模式

产生一定影响。因此，REE 也被广泛用于古气候研究（Gaiero et al，2004）。 

在稀土元素系列中，Eu 和 Ce 更易发生异变而与其他稀土元素显示不同的行为和过程。

Eu 在高温下（≥250℃）可被还原为 Eu
2＋，使得在成岩过程中富集 Eu (Wilson, 2000)，而 Ce

在低温氧化条件下易发生异常。Eu 异常通常被认为是母岩异常的继承，而 Ce 则通常被认为

是沉积期后形成的异常（Taylor and McLennan, 1985; McLennan, 1989）。已有研究表明在低

pH值、富含有机质的环境中能显著增强REE的溶解性（Elderfield et al., 1990; Sholkovitz, 1992; 

Land et al., 1999; Compton et al., 2003；Aubert et al., 2002; Hodson, 2002; Johannesson et al., 

2004) ，但在地壳风化的过程中 REE 分布模式并不会受到显著改变（McLennan, 1989），因

而根据 REE 的分布模式可以指示物源。 

由于原子结构的微小差别，在地质过程中 REE 的分布模式会产生一定的分馏作用，在

形成向心配位体化合物的过程中重稀土元素（HREE：Tb～Lu）较轻稀土元素（LREE：La～

Nd）优先释放 (Nesbitt, 1979; Aubert et al., 2002; Compton et al., 2003)。 因此在富含有机质、

酸性环境中 LREE 较 HREE 富集。而中稀土元素（MREE：Sm～Gd）在磷酸盐矿物富集的

过程中易被溶解。在湖相沉积物中的稀土元素的突增现象，可能与气温升高、黏化作用相对

加强、活性态 REE 以羟联形式组成多核络离子有关，或与 Fe、A1 组成异核多络离子，使

黏土矿物与有机质联结起来，从而富集保留下来有关（余素华等，1989）。而在湖相沉积层

中 Eu 若显示负异常，可能是由于随气温逐渐升高，微生物相对活跃。因此，稀土元素的富

集和 Eu 负异常的出现往往代表了相对温暖湿润的气候环境。此外，观察 REE 曲线，若可分

辨出次一级的突变．则代表其沉积环境存在亚一级气候交替（余素华等，1999）。 

根据稀土元素在自然界中的这些特性，在获取 REE 浓度及分布模式的情况下，可以探

讨湖泊沉积物物源、风化程度及沉积环境的变化，从而探讨过去环境变化。史基安等（2003）

对青海湖沉积物稀土元素地球化学特征的研究，结合其他环境指标探讨了全新世该地区的气

候环境变化（图 6.6）。研究发现在沉积岩芯的不同深度处，稀土元素分布模式非常相似，表

明沉积物具有相同的物质来源和形成过程。LREE／HREE>1，属缓右倾斜型即轻稀土相对

富集的分布模式。就其原因，REE 随着原子数的增加，其离子半径系统减小，因而在咸水

湖中主要与碳酸盐离子和羧酸盐离子形成络合物，其稳定程度也随原子数的增加而增强，轻

稀土优先被有机质、黏土碎屑等吸附进入沉积物中，而重稀土则形成稳定络合物滞留在湖水

中。δEu 值在 0.9081～1.1997 之间，无明显的 Eu 异常，说明在沉积过程中相对于北美页岩

REE 没有发生明显的分异；δCe 值在 0.9029～1.0000 之间，也基本上不显 Ce 异常，说明过

去氧化还原条件的强度未发生大的变化，即在源区岩石风化过程以及湖区沉积过程中，环境

气候状况较为稳定，不具备形成 Ce 异常的条件。图 6.7 展示了 ΣREE 的变化与气候环境的

变化密切相关：即在暖湿的气候环境下，ΣREE 较高；相反，在冷干的气候环境下，ΣREE

较低。 

  

图 6.6 
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图 6.6 青海湖 QH1 孔稀土元素分布模式（据史基安等，2003） 

 

 

 

 

图 6.7 青海湖 QH1 孔稀土元素总浓度及 TOC、粒度指标反映的 8500 年来的环境变化（据史基安等，2003） 

 

6.1.1.3 生物壳体元素地球化学与气候环境变化 

 

湖泊环境中的一些生物体如介形虫、螺、贝等，其生长过程中通过吸收水体的微量、常

量元素形成碳酸盐成分为主的壳体。在形成壳体的过程中，因受湖泊环境条件如温度、盐度

的影响，对 Sr、Ca、Mg 等金属元素有选择性吸收，故形成了特定的分馏作用。 

生物壳体被保存于沉积物中，根据沉积物中生物壳体的微量元素组成及稳定同位素等分

析重建湖泊水化学历史及古气候历史已被广泛应用（Lister，1988；Engstrom and Nelson，1991；

Chivas et al.，1993）。实验室的实验研究表明生物壳体的元素组成特征受控于壳体形成水体

的温度及化学性质（Chivas et al.，1983；Engstrom and Nelson，1991；Xia et al.,1997）。 

Chivas et al.（1985）率先引入了分配系数（KD）的概念，用于探讨在介形虫生长过程

中壳体与水体微量金属元素的关系，表示为：KD(Me)=(Me/Ca)calcite/(Me/Ca)water，（式中 Me

为被研究的微量金属元素，如 Sr、Mg、Ba 等），并重点探讨了一些介形虫属种的 Sr、Mg

的分配系数，认为在介形虫生长过程中这一分配系数是恒定不变的（Chivas et al， 1986a，

b），那么根据保存于沉积物中的介形虫壳体的微量元素的变化，就能获得介形虫生长时水体

环境的特征，进而反映气候环境的变化（De Deckker and Forester, 1988；Palacios-Fest et al., 

1994； Holmes, 1996； Anadón et al., 2002）。例如：通常湖水的 Sr
2+

/Ca
2+与盐度呈正相关关

系，其关系式为 Sr
2+

/Ca
2+

 = AS + B，式中 S 为湖水盐度； A、 B 为常数, 可根据现代湖水

Sr
2+

 , Ca
2+

 含量与盐度的测定获得。 将分配系数 KD 应用于这一关系式即可获得定量计算

古盐度公式： 

S = 1/A[(Sr/Ca)介形类/KD(Sr)-B] 

式中介形类壳体的 Sr, Ca 比值, 即(Sr/Ca)介形类适用于湖泊沉积岩芯中的介形类壳体, 因而通

过分析湖泊沉积钻孔岩芯中介形类壳体的 Sr, Ca 比值, 可以定量恢复湖泊的古盐度（沈吉

等，2000）。 

Wansard et al.（1998）报道了在非常低和非常高的 Mg/Ca 值水体中介形虫的 KD（Mg）

变化；De Deckker et al.（1999）发现在很高的 Sr/Ca 值的水体中（ > 0.02）金星介的 KD(Sr)

较在海水环境中（Sr/Ca 值为 0.0085 左右）有相当大的变化。Xia et al.（1997）通过季节性

采样和实验室培养研究发现，介形虫的 Sr/Ca 值与温度相关性不明显，而与其壳体的 Mg/Ca

值呈显著正相关，KD(Sr)和 KD(Mg)受水体的 Mg/Ca 值控制（图 6.8）。对照介形虫壳体氧同

位素结果，其 Mg/Ca 值受季节性温度变化的影响，与温度的变化成正比（图 6.9） 

  

 

 

 

图 6.8 Coldwater 湖和 Roslyn 湖水体及活体介形虫 Sr/Ca、Mg/Ca 的关系，以及实验室培养所获得的 Sr、Mg

的分配系数（Xia et al,. 1997） 

图 6.7 

图 6.8 
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图 6.9 Coldwater 湖和 Roslyn 湖活体介形虫氧同位素与 Mg/Ca 比值的关系（Xia et al.， 1997） 

 

沈吉等（2000）在岱海多个点位采集了表层沉积物中的活体介形类，在显微镜下挑出优

势种意外湖花介(Limnocythere cf. inopinata)3～5 瓣，测定样品中 Sr, Ca 含量并同时测定采

样点湖水的 Sr
2+

/Ca
2+值。 结果显示岱海活体介形类壳体的 Sr/Ca 值为 0.0156～0.0204, 湖水

Sr
2+

/Ca
2+值为 0.0162～0.0182,计算获得的 KD(Sr)值为 0.963～1.121, 平均值 1.064。根据湖水

Sr、Ca 离子测定，获得岱海湖水盐度(S)与 Sr
2+

/Ca
2+值关系的方程为： 

Sr
2+

/Ca
2+ 

= 0.005879S - 0.008399 

该方程拟合度(R
2
)为 0.96. 由此获取常数 A, B 的值分别为 0.005879 和-0.008399。 

基于上述结果，又通过沉积钻孔的沉积物研究，获得岱海 5000 年来盐度变化所经历的

高、低、高、持续增高和高低振荡等 5 个阶段（图 6.10） 

  

 

 

 

图 6.10 岱海古盐度与碳酸盐含量变化曲线（沈吉等，2000） 

1. 腐殖质, 2. 灰色黏土, 3. 粉砂质泥, 4. 泥质粉砂, 5. 粉砂质泥与泥质粉砂互层 

张恩楼等（2004）利用胖真星介(Eucypris inflata)壳体的 Sr/Ca 比值, 结合湖水以及现生

介形虫壳体的 Sr/Ca 比值, 求得 KD(Sr)为 0.622，获得的青海湖湖水盐度与 Sr
2+

/Ca
2+值的方程

为(Sr
2+

/Ca
2+

)湖水=0.000557×S−0.005645, 其方程的拟合度系数 R
2为 0.940，进而获得青海湖古

盐度的计算公式为：S=1/0.000557 [(Sr/Ca)/0.623+0.005645]。据此公式，恢复了青海湖近 900

年来的湖水盐度变化，认为：1160~1290 年间的湖水低盐度代表了中世纪暖期时该地区气候

较为湿润, 而小冰期的 3 个冷期所对应的 1410~1540 年, 1610~1670 年和  

 

 

 

图 6.11 介形虫 Sr/Ca 比值反映的青海湖近 900 年来盐度变化与沉积物碳酸盐含量对比（据张恩楼等，2004） 

 

1770~1850 年的 3 个湖水高盐度期表明该地区在小冰期的冷期, 气候较为干燥。 而最近几十

年的高盐度和近几十年的气候暖干化的变化一致（图 6.11）。 

   螺、贝等软体动物壳体微量元素的组成同样受到生长水体的元素组成及其生长过程中的

环境变化影响。 生长水体的盐度、微量元素含量、温度及软体动物的生长速度，影响到动

物体微量元素的分配系数。关于非海洋环境中软体动物 Sr、Mg 吸收及分配系数已广为研究，

并对古环境变化的研究同样提供了有效方法。 

由于影响元素表生地球化学的因素很多，在利用元素进行古气候、古环境分析时，如前

文所述多通过元素之间的比值、元素的组合特征获得相关信息，但有时往往还不足以剔除某

些“噪音”。数理统计的方法也因此被广泛应用，根据组分间内在的依存关系，将原始数据进

行相关分析、聚类分析、主成份分析等多种统计分析方法，可获得对环境意义更为明确的解

释。 

 

图 6.9 

图 6.10 

图 6.11 
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6.1.2 元素地球化学与湖泊环境变化 

 

6.1.2.1 湖泊营养状态 

 

湖泊沉积物有机碳、氮及磷的浓度直接反映了湖泊的初始生产力， 从而可以判断湖泊

营养状态，结合湖泊沉积物年代学测定又可以了解湖泊营养状态的演化历史，此外通过沉积

物质量累积速率和消除由沉积速率的变化造成碎屑物质对有机碳、氮及磷浓度的影响，能更

准确获得有机碳、氮及磷的累积速率。 

 

 

 

 

 

图 6.12  龙感湖 LL-4 孔沉积物 TP、TOC、TN 和 TOC/TN 摩尔比 

 

对龙感湖西北部大源湖湖泊沉积物 LL-4 孔的有机碳（TOC）、总氮（TN）和总磷（TP）

的测定发现：总磷近百年来呈上升趋势，其浓度变化范围是 260.1～713.5mg/kg，平均

485.1mg/kg，总有机碳和总氮由下而上也呈同步增加趋势，TOC 含量在 0.93%～2.81%间变

化，平均 1.74%；TN 含量在 0.09%～0.39%间变化，平均 0.22%（图 6.12）。TOC、TN 和

TP 近百年来的持续上升，反映了龙感湖营养状态的变化，对照其他指标的研究表明，龙感

湖已经由贫营养湖演化为中营养湖（羊向东等，2001）。 

    结合沉积物质量累积速率，LL-4 孔 TOC、TN 和 TP 的累积速率表明湖泊营养状态的快

速恶化始于 1950 年代以来，与强烈的人类活动相关。而湖泊营养状态的变化又存在明显的

阶段性，1950 年代以前，无论 TOC、TN 及 TP 浓度还是它们的累积速率，都较低，反映了

营养状态也较低；1950 年代以后，随着龙感湖农场建立、磷肥和氨水等低效化学肥料的使

用量增多，入湖的 N、P 也迅速增加，湖泊生产力迅速提升；1970 年代中期以来是湖泊营养

状态演化的另一个阶段，尤以 TN 的增加和 TOC/TN 变化最为明显（图 6.13）。 

 

 

 

图 6.13 LL-4 孔 TOC、TN 和 TP 累积速率及有机质碳、氮稳定同位素 

 

利用沉积物 TOC、TN 判断湖泊环境变化，首先必须考虑他们的来源。与陆生植物相比，

湖泊内生植物更富含纤维素，藻类植物等更富含氨基酸，因此 TOC/TN 比值往往用于判断

有机质来源的重要手段，陆生植物 TOC/TN 往往大于 20，甚至高达 100，而湖泊内生植物

TOC/TN 往往小于 10。然而，影响沉积物 TOC/TN 的因素也是多方面的，虽然有机质来源

是最主要的因素，但由于有机质易氧化和分解，故沉积物中所保留下来的 TOC 往往是不再

分解的稳定部分如胡敏素等，而被分解的碳，往往以 CO2 或其他形式释放到水体；N 在分

解过程中多形成 NH
4＋，多被吸附于黏土矿物等碎屑颗粒上，这样就造成了沉积物 TOC/TN

值表征的有机质来源与实际值偏低，影响判断。Meyer et al.(1993)结合其他指标如 

 

 

 

 

图 6.12 

图 6.13 

图 6.14 
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图 6.14 LL-4 孔有机质来源判识 

 

碳同位素资料并根据 δ
13

Corg 与 TOC/TN 的关系，将有机质区分为 3 个主要来源：陆生 C4

植物、陆生 C3 植物和海洋及湖泊藻类（图 6.14），进行有机质来源的判断取得更好效果。 

湖泊沉积物中有机质早期成岩作用与海洋沉积物类似，也经历 3 个阶段：沉降、分解和

堆积 (Meyers and Ishiwatari., 1993; Tromp et al., 1995; Zimmerman and Canuel, 2000; Ruiz- 

Fernández et al., 2002)。 Middelburg (1989)。首先提出了估算分解作用的设想，其假设是在

海洋环境中有机质的输入通量基本恒定，水﹣沉积物界面的有机质浓度即为初始浓度。但在

湖泊沉积中这一假设是否成立，须要认真考虑。Ruiz- Fernández et al.（2002）利用一维降解

模型，阐明了有机质降解与时间的关系，并拟合了经过早期成岩作用后保存于沉积物中的有

机碳和氮的浓度（图 6.15）。结果显示深部沉积物中实测的有机碳和氮的浓度与拟合值有较

好的一致性，而近期的沉积物中拟合值往往低估了实际的有机碳和氮的输入量，表明早期沉

积物的有机质含量受到分解作用的影响，而近期沉积物有机质含量与输入量的变化相关性更

好。 

 

 

 

 

图 6.15 一维降解模型拟合的有机碳和氮的变化曲线与实测值的比较（据 Ruiz- Fernández 等，2002） 

 

磷一直被用作湖泊初始生产力的最直接指示，Engstrom & Wright （1984）最早对此进

行了综述。而最近的研究也表明，在众多营养物质中磷是湖泊富营养化的最主要的控制因素

(Carpenter, 2008; Schindler et al, 2008)。目前许多湖泊治理工程，包括切断面源污染等强硬措

施等，有时收效并不明显，一些湖泊甚至富营养化持续发生，其中一个重要的原因就是大量

沉积物所蓄积的磷的释放(Zhang et al. 1998; Dickman et al. 2001; Yuan et al. 2003; Zhu et al. 

2005)。大量研究发现，浅水湖泊沉积物所释放出的营养物质，尤其是磷，有时远高于外源

输入量 (Jeppesen et al. 1990, 2005; Knuttila et al. 1994; Fan et al, 2001; Søndergaard et al. 

2001)。 

磷通过采矿和地表侵蚀等途径进入生物圈和陆地水圈（如湖泊中）、其中一部分通过多

种途径沉积于湖底(Carpenter, 2005)。通常情况下，沉积物中的磷以颗粒态被吸附于金属氧

化物﹣氢氧化物表面、存在于有机质中或者存在于有机﹣矿物复合物中 (Lerman, 1979, 

Sarazin et al., 1995)。在一定条件下，沉积物中所蓄积的磷有可能被再次释放到水体中。影响

沉积物磷释放的因素包括：氧化还原条件的改变、pH、温度、再悬浮和生物、细菌作用等 

(Søndergaard et al., 2003)。因此，在理想条件下沉积物磷浓度能代表湖泊营养状态，但这种“理

想条件”往往难以存在。沉积物磷浓度与水体磷浓度究竟存在什么样的关系是一个非常复杂

和不确定的问题，在水﹣水土界面﹣沉积物界面之间，磷的循环还存在诸多问题有待今后研

究，例如长江中游的龙感湖流域，近几十年来湖泊沉积物总磷浓度不断上升，其水体总磷浓

度反下降；而其上游的太白湖情况则正好相反（羊向东等，2005）。 

目前有关磷的研究正取得一些积极进展。由于沉积物总磷往往难以真实反映湖泊营养状

态，Engstrom & Wright (1984) 研究发现沉积物磷的形态分析可能满足反映湖泊营养状态的

需要。此后，许多研究工作探索了不同的提取方法，但沉积物磷的形态分类也出现多种多样

（ Williams et al，1976； Oluyedin et al., 1991；Golterman et al. 1998；Pardo et al., 1999）。

根据不同形态磷的组合特征及其浓度变化，有可能弥补总磷指示湖泊环境的不足。例如在富

含自生铁矿物的湖泊中，磷的波动往往取决于铁结合态磷浓度的波动。严重的富营养化，使

图 6.15 
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湖泊底部处于缺氧的还原状态，沉积物中磷随着三价铁还原为二价铁而释放到水体；而在氧

化条件下，铁由溶解的二价态变为颗粒的三价态，磷被吸附，沉积物中磷浓度上升。 

另一个能定量反映湖泊生产力变化的方法是测定生物成因硅（Mortlock & Froelich, 

1989）。其基本原理是测定来自硅藻的生物成因硅的含量，推算湖泊初始生产力。但由于生

物成因硅提取的难度大，在处理过程中往往包含了来自黏土矿物的硅的成分，使生物成因硅

含量的准确度受到影响（Engstrom & Wright ，1984）。此外，硅藻只是浮游生物的一部分，

还不能完全代表整个湖泊生产力的变化，上述不足都有待今后完善。（Coleman et al., 1995; 

Flower et al., 1995; Verschuren et al., 1998）。 

 

6.1.2.2 湖泊氧化还原状态 

 

湖泊沉积物中 Fe 和 Mn 的含量及其比值，能反映湖泊的氧化还原状态，在还原条件下，

Fe、Mn 通常被溶解，而 Mn 较 Fe 更易溶解。Mackereth (1966)根据这一原理，解释了 English  

Lake District 众多湖泊的氧化还原历史。他比较了沉积物 Fe 浓度曲线和 Fe/Mn 比值的曲线，

认为当 Fe 浓度峰值与 Fe/Mn 峰值相对应时，Fe 浓度的峰值是由于湖泊流域的物源变化所引

起；当 Fe 的峰值对应于较低的 Fe/Mn 值时，更为合理的解释是湖泊处于还原条件。 

利用这种简单的对应关系揭示的湖泊氧化还原状态的历史，此后得到了广泛推广

（Engstrom & Wright, 1984），然而争论也随之产生。还原作用使 Fe、Mn 活动，导致 Fe/Mn

比值的变化，这就意味着对 Fe、Mn 来源变化判断的削弱（Bryant et al., 1997）以及湖泊 pH

变化所导致的 Mn 浓度的变化的疑问（Renberg, 1985）。 

沉积物中的硫化物浓度也可以用来判别湖泊的氧化还原状态，但其原因解释非常复杂

（Engstrom & Wright,1984; Carignan & Tessier, 1988）。沉积物中硫化物浓度的升高可以指示

湖泊底部氧浓度的下降，指示湖泊沉积物中还原能力的增强。但在浓度较低时，沉积物中硫

化物含量往往根据沉积物总硫的浓度来确定，而总硫可能包含了大气沉降等多种来源。因此

利用硫化物浓度探讨湖泊演化的还原环境还需综合考虑硫的平衡（Evans et al., 1997）。 

一些元素在成岩作用过程中的特征，常受到氧化还原状态的不同程度影响，这也提供了

探讨湖泊氧化还原环境的基础。例如前文所述的铁、锰在氧化条件下其活动性因被氧化为不

可溶的氧化物而受到削弱，而其他元素如铅、钼、钒、钴等易于从水体中被吸附于铁锰氧化

物表面（Heggie and Lewis, 1984; Shaw et al., 1990； Crusius et al., 1996; Godfrey et al., 1994）；

相反有些元素在氧化条件下其活动性更强，如铀等（Klinkhammer and Palmer, 1991）；在还

原环境下一些元素易于形成不可溶的硫化物，如铅、锌、镉、钼等（Crusius et al., 1996; 

Rosenthal et al., 1995）。在综合考虑多种元素及其矿物形态后，也能成为判断沉积环境氧化

还原状态的有效途径（图 6.16）。 

  

 

 

 

图 6.16 Malawi 湖 M86-18P 孔金属元素分布特征显示 229～244cm 为氧化条件下的沉积（据 Brown et al.,，2000） 

 

6.1.3 元素地球化学与人类活动 

 

越来越多的证据表明，从区域到全球的主要自然过程受到了人类活动的深刻影响。地球

环境的变化在早中全新世及更早的时期主要受自然过程控制，人类只能被动的适应、迁徙；

历史时期人类活动主要为农耕和原始的渔猎，人类对自然的依赖性逐渐减弱；而工业革命以

图 6.16 
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来，人类活动对自然变化过程赋予越来越大的影响，虽然社会和经济有时也对极端事件和自

然变化体现出前所未有的脆弱性。人与自然相互作用，通过器测资料记录了近数十年的变化

过程；通过历史数据记载可延伸到数世纪；通过地质记录的研究（如湖泊沉积）可获得更长

时间以来的演化历史。而对过去长时间的人与自然相互作用的深刻理解，是了解当今环境所

处相位、预测未来环境发展方向的重要基础。由于自古以来人类近水而居的习性，湖泊沉积

物作为湖泊﹣流域物质的“汇”，成为研究人与自然相互作用的良好信息载体。湖泊沉积物的

元素地球化学特征则包含了湖泊及其流域的元素地球化学循环过程，成为了重要的研究对

象，而借助于湖泊沉积物元素地球化学研究，可以区分出人类活动对湖泊环境的影响，乃至

定量评估人类活动对湖泊及区域环境变化的贡献。 

 

6.1.3.1 元素背景值的确定与人类活动影响的判识 

 

湖泊沉积物中各元素来自于湖泊流域内岩石和土壤风化物、人类活动排放物及大气沉降

物等。所谓元素的背景值，即在自然状态下，排除人类活动的所造成的元素含量的增加或减

少而获得的湖泊沉积物的元素丰度。 

Mason（1966）给出了全球土壤各元素的平均浓度，Wedepohl（1995）统计并综合了众

多研究成果，获得大陆地壳各元素的平均浓度。这两个平均浓度常在讨论元素异常时，被作

为背景值来使用。但由于元素在全球的分布的不均匀性，具体研究个例中往往需要对背景值

进行认真研究和加以确定。常采用的方法是获取湖泊流域内未受人类活动干扰的土壤、岩石

以及湖泊深部沉积物，测定各元素含量，获取平均值作为研究区的背景值(Schropp and 

Windom 1988)。对于难以获得未受人类活动干扰的“干净”土壤和岩石的标本时，无限逼近的

方法（Binford，1990；Wu et al，2007）是获取元素背景值的理想方法。该方法通过统计钻

孔底部某元素，由下而上获取其平均值（x）及标准偏差（σ）；如果下一个较高浓度值小于

x＋σ，则将该浓度加入统计数组，重新获取平均值（x）和标准偏差（σ），直到下一个高值

大于 x＋σ，这时的平均值即作为研究元素的背景值。而目前，最常用的获取元素背景值的

方法就是是参比元素的方法。 

对于金属元素，由于自身的化学特性，其在湖泊沉积物的浓度常受到有机质含量、粒度

组成等因素的影响，因此在确定它们的背景值前首先要排除有机质及粒度组成的影响。消除

有机质影响的方法常通过测定有机质含量，将金属元素用有机质含量进行标准化。消除粒度

组成的影响，一是筛选出特定粒级的沉积物测定其金属元素含量，另外也可用粒级组成百分

含量对通过全样测定的金属元素浓度进行标准化处理。排除有机质、粒度等因素的影响后，

利用参比元素获取被研究元素的背景值。参比元素一般是化学性质不活跃的元素如 Al、Fe 、

Rb 和 Li 等，参比元素与被研究元素之间的关系是相对稳定的（Schropp et al., 1990）。利

用参比元素方法确定微量金属元素背景的研究被广泛应用于河口及海岸带沉积物研究中。该

方法采用研究区未被污染的沉积物的元素浓度数据，将被研究元素与参比元素的进行回归分

析，获得二者的比例关系，并将这一比例应用于研究层段，确定该层段的背景值。对于回归

方程取 95％的致信区间，数据点位于区间内的可定义为自然状态下的沉积物，而位于致信

区间以外者则被认为受到了污染。 

刘恩峰等（2004）对太湖沉积物金属元素研究认为：V 和 Al 主要为来自自然过程的元

素，并选择二者作为参比元素，用 V/Al 比率作为自然变化的背景，用被研究元素与 Al 的比

值和 V/Al 值进行线性回归，分别对 Fe、Mn、Cr、Pb、Cu、Zn、As 和 Hg 等金属元素进行

了自然背景和人类活动影响进行了区分（图 6.17）。 

  

 图 6.17 
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图 6.17 太湖 MS 孔湖泊沉积物被研究元素/Al 与 V/Al 回归散点图 

     

结果显示 20 世纪 20 年代中期以前，重金属元素为自然变化过程；20 世纪 20 年代中期

至 70 年代中期除 Hg 受到一定程度的人为污染外，其他重金属元素仍以自然来源为主；70

年代末以后受人类活动影响加重。 

判识人类活动的方式通常利用富集系数（EF）、人类活动系数（AF）、地质累积指标（Igeo）

等获得人类活动影响的定性变化，也可通过获得被研究元素与参比元素的比率关系，结合沉

积物质量累积通量，定量获得人类活动的影响。 

富集系数(EF)按以下公式计算:  

EF＝(El/Al)S/(El/Al)B 

式中(El/Al)S 是样品中被研究元素与 Al 元素的浓度比, (El/Al)B 是背景样品中被研究元素与

Al 元素浓度比。  

人类活动系数(AF)按下式计算:  

AF = ElS/ElB 

式中 ElS 为样品中被研究元素的浓度, ElB为被研究元素的背景值。 

当 EF 和 AF 在 1.0 左右时，表明湖泊沉积物中被研究元素主要来自自然过程，而大于

1.0 时表明受到人类活动影响，增加了人类活动来源（Szefer et al, 1996）。 

地质累积指标（Igeo）按以下公式计算： 

Igeo＝log2(Cn/1.5Bn) 

式中 Cn 为样品被研究元素浓度，Bn 为被研究元素的背景值。 

Igeo 越高表明受人类活动影响越大。 

由于湖泊流域范围内物质来源的复杂性，选取合适的参比元素有一定困难，利用统计学

的方法可以将大量的复杂数据进行简化，对物质来源进行区分，从而判识人类活动的影响。

常用的统计方法包括聚类分析、主成份分析等（Tuncer et al. 2001; Loska and Wiechula 2003; 

Soto- Jiménez et al. 2003，Wu et al，2007）。 

参比元素同样可以应用于生源元素（C、N、P）的背景值确定（Gerritse et al, 1998；吴

艳宏等，2006），但由于有机质在环境变化（尤其是氧化还原状态）的过程中、在自然沉降

的过程中以及生物作用下会发生转变、降解，P 还能以多种形态保存于沉积物中，故在湖泊

沉积物及上覆水体中的循环过程更为复杂，因此在对参比元素的选择时应做更多的比较研

究，选取可信的参比元素。一维降解模型常被用于判识沉积物中有机碳和氮的人类活动影响

（Ruiz-Fernández et al, 2002; Wu et al, 2008）。一维降解模型经验公式由 Middelburg（1989）

首先提出，假设在不同的环境中易降解的有机质降解速率是变化的，估算随时间变化的降解

后有机质的量：Gt=G0e
(-3.2t0.05)，其中 G0 为有机质的初始量，一般用表层沉积物中的有机质

含量代替；Gt为一定时间（t）后沉积物中有机质的估算量；-3.2 和 0.05 为经验常数。实测

值与模型估算值的差异被认为是人类活动影响的结果。 

 

6.1.3.2 人类活动的金属元素累积判识实例 

 

在太湖流域东氿，测定了 DJ－5 孔沉积物 Al、Ba、Be、Ca、Cd、Co、Cr、Cu、Fe、

Li、K、Mg、Mn、Na、Ni、Pb、Sr、Ti、V 和 Zn 的元素浓度，采用无限逼近的方法（Binford，

1990；Wu et al，2007）获得了除 Cd、Fe、Mn 和 Na 以外的其他元素的背景值。由于在太

湖流域难以获得未被污染的土壤、湖泊沉积物和岩石样品，Mason（1966）所给出的全球土
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壤的 Cd、Fe、Mn 和 Na 的平均浓度被作为背景值（表 6.1）。据此计算 DJ－5 孔各元素富集

系数（EF）如图 6.18  。 

 

表 6.1 太湖流域东氿元素浓度背景值 （单位：mg/kg） 

 

 

 

 

 

 

 

图 6.18 DJ-5 孔元素浓度随深度变化（曲线，单位：mg/kg）和富集系数（圆圈） 

 

对所测元素进行主成份分析表明 3 个主成份的因子得分占 84.7%（图 6.19，表 6.2）。 

主成份 1 的方差贡献为 40.8%，主要的载荷变量包括 Al、Ba、Ca、Co、Fe、Li、K、

Ni 和 V，次要载荷变量包括 Cd、Cr、Cu 和 Ti，表明铝硅酸盐风化产物是东氿沉积物的主

要来源。主成份 1 随深度变化与 Al 和 Ba 的浓度变化有相同的趋势，进一步表明主成份 1

主要代表了岩石和土壤风化物的物源是东氿沉积物物源的最主要的组成部分。 

主成份 2 的方差贡献为 35.2%。Cd、Cu、Mn、Pb、Cr、Ni 和 Zn 对第二主成份有较高

的贡献。第二主成份主要反映的是与人类活动相关的金属元素的输入。Mn 在第一主成份的

因子得分仅为 0.06 在第二主成份中是 0.59，表明东氿湖泊沉积物中的 Mn 主要受人类活动

影响。Cr、Ni 在第一主成份和第二主成份的因子得分都较高，表明其在受自然过程影响的

同时，也受到人类活动的影响。 

 

表 6.2 DJ-5 孔各元素在 3 个主成份上的因子得分 

 

 

 

  

 

 

 

图 6.19 DJ-5 孔元素主成份随深度变化 

 

第一和第二主成份在 DJ-5 孔中的方差贡献在 43cm 以下均较低，表明金属元素除受到

铝硅酸盐风化产物和人类活动的影响外，还受其他更多因素的影响。43cm 以上铝硅酸盐风

化产物和人类活动的影响加强，表现在增加金属元素输入量的同时，可能因流域森林砍伐、

植被破坏致使水土流失作用增强，原于土壤和岩石的风化产物增加。 

DJ-5 孔金属元素富集系数显示 Ba、Co、Fe、Ti、Sr、K、Be、Li、Mg 和 V 由下而上几

乎没有变化，基本上在 1 左右小幅波动；Cd、Cu、Pb、Zn、Cr 和 Ni 自 43cm 向上逐渐增

加（图 6.18）。DJ-5 孔金属元素富集系数所指示的人类活动影响与主成份分析的结果相互应

证，证明：Cd、Cu、Pb、Mn 和 Zn 浓度的增高主要受人类活动的影响；Cr 和 Ni 既受人类

活动影响也受自然过程的影响；其他金属元素则主要受自然过程的影响。  

对东氿（DJ-5 孔）和西氿（XJ-1 孔）湖泊沉积物中汞（Hg）的研究表明：近百年来, 东

图 6.18 

图 6.19 

表 6.1 

表 6.2 
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氿、西氿沉积物中 Hg 浓度均呈波动上升趋势，20 世纪 90 年代中期以后，沉积物中 Hg 浓

度波动下降（吴艳宏等，2008）。EF 和 AF 的波动趋势与 Hg 的浓度趋势一致, 且均远大于 1，

EF 在 1.6～8.3 间波动， AF 在 2.1～7.6 间波动，表明人类活动导致了沉积物中 Hg 浓度的

显著增加（图 6.20）。将 XJ-1 孔的 Hg 浓度值与质量累积速率相结合, 获得西氿近百年来 Hg

累积通量的变化（图 6.21）。根据 Hg 和 Al 背景浓度的关系, 获得近百年来 Hg 背景浓度的

变化, 实测 Hg 浓度值与背景浓度值的差异即为人类活动导致的 Hg 的浓度增量。 同样与质

量累积速率相结合，获得人类活动导致的 Hg 累积通量（图 6.21）。结果显示 Hg 累积通量、

人类活动导致的 Hg 的浓度增量和人类活动导致的 Hg 累积通量均呈明显的上升趋势。近百

年来，人类活动导致的Hg浓度增加了 18.4～124.4 ng/g，累积通量增加了 3.2～77.2 ng/cm
2
.a.。 

 

 

 

 

图 6.20 东氿、西氿沉积岩芯中 Hg 的浓度、富集系数(EF)及人类活动系数(AF)变化 

 

 

图 6.21 西氿沉积岩芯中 Hg 的累积通量、人类活动导致的增量及累积通量的变化 

 

6.1.3.3 人类活动的营养元素累积影响实例 

 

如前文所述，龙感湖 LL-4 孔 TOC、TN 和 TP 近百年来不断增高，反映湖泊营养水平不

断上升。对研究区小流域内土壤、岩石和湖泊深部沉积物进行系统采样（图 6.22）并进行了

元素浓度的测定。 

Al，Fe 和 Ti 被认为主要来源土壤母质或基岩的铝硅酸盐，其浓度的变化似受沉积物的

粒度变化的影响（Soto-Jiménez et al， 2003），因此把 Al、Fe、Ti 等作为参比元素。根据湖

泊沉积物中不同元素与参比元素浓度的相关关系，区分自然背景下其它元素或物质累积量的

变化。LL-4 孔 Al＋Fe＋Ti 的摩尔浓度与粒度<16μm 的沉积物百分含量相关系数 r
2＝0.74。

图 6.23 显示，1921A.D.开始，TP、TOC 以及 TN 与 Al＋Fe＋Ti 的摩尔比均开始上升，表明

受人类活动的影响，营养元素 P，C 和 N 累积量增加。1950 年开始的大规模开垦荒地，围

湖造田等人类活动，虽然造成了有机质及 P 的累积增加，但除 TOC 外，TP 和 TN 与参考元

素的摩尔比并没有明显的变化，而 TOC 与参考元素的摩尔比，TOC 与 TN 的摩尔比都有明

显的升高，反映了这一时期随人类活动增强，陆源有机质、营养元素累积均增加，但这一时

期的人类活动因还包括围湖造田、砍伐森林和开垦荒地等，故碎屑物质的累积量也同步增加，

其结果与质量累积速率的高值一致。1976A.D.后，农田尿素等氮肥的大量使用，1974A.D.

开始引入钙镁磷肥（MgCa(PO4)2），导致了 TP 和 TN 与参考元素比值的明显上升，而 TOC/TN

比值却明显下降。LL－4 孔近表层的营养元素与参考元素的比值下降，可能与表层富集铁元

素有关。 

 

 

 

图 6.22 龙感湖小流域内土壤、岩石和湖泊沉积采样点 

 

 

 

图 6.20 

图 6.21 

图 6.22 

图 6.23 



 205 

 

图 6.23 龙感湖 LL-4 孔 TP、TOC、TN 与参考元素的摩尔比 

 

在未受人为干预的特定区域，土壤母质中 Fe 与 P 比值相对稳定（de Baar et al， 1995；

Norrish et al， 1983），这一稳定的关系可用来区分出湖泊沉积物中人类活动引起的 P 累积

量。溶解的无机磷主要吸附于 Fe，Al 及 Ti 的氧化物上，同时还能被碳酸钙吸附（Golterman，

1988）。LL-4 孔的 Ca 浓度除最表层沉积物外多在 2～3 g/kg 间，表明只有少量的磷被吸附于

CaCO3，钙结合磷不足以影响到 Fe 与 P 的线性关系。LL-4 孔 42cm 以下的沉积物中，Fe 与

P 的关系表现了很好的线性相关关系：P （mg/kg）= 182.412× a －211.7（相关系数 r
2＝0.94），

其中 a 表示 Al＋Fe＋Ti 的摩尔浓度（图 6.24）。这一方程代表了自然条件下 Al＋Fe＋Ti 摩

尔浓度与 P 背景值的关系，根据这一关系及 LL-4 孔 Al＋Fe＋Ti 摩尔浓度变化，计算出了 P

背景值的浓度变化（图 6.25）。 

根据有机质主要吸附于黏土矿物的特点，计算 LL-4 孔底部沉积物 TOC、TN 浓度与 Al

＋Fe＋Ti 摩尔浓度的相关关系如下：TOC (%)= 0.056348 ×a + 0.94（图 6.24），r2＝0.74；TN= 

0.02×a + 0.07，r
2＝0.72（图 6.24），其中 a 表示 Al＋Fe＋Ti 的摩尔浓度。据此计算出龙感湖

TOC 和 TN 的背景值。 

  

 

 

图 6.24 龙感湖 LL-4 孔 TOC、TN 和 TP 与 Al＋Fe＋Ti 摩尔浓度 

 

 

 图 6.25 龙感湖近百年来人为因素导致的营养元素累积通量的变化 

AP 为人类活动引起的磷累积；AOC 为人类活动引起的有机碳累积；AN 为人类活动引起的氮累积 

 

LL-4 剖面 TP，TOC 和 TN 的实测值减去计算所得背景值即为人类活动引起的磷、有机

碳和氮的累积量，结合沉积物质量累积速率的变化，近百年来人为因素导致的磷、有机碳和

氮累积通量分别在 151.0～889.4mg/m
2
a，4.33～149.01g/m

2
a 和 0.53～18.62g/m

2
a 间，明显的

人类活动引起的营养元素累积量的增加始于 1950 年，这与该年大量人口的迁入龙感湖地区

有关；而最大累积年为 1991 年和 1998 年，对应于人为大量化肥农药的使用。 

一维降解模型估算的 LL-4 孔的有机碳和氮显示（图 6.26），对 20 世纪初的估算偏低，

这可能是因为龙感湖的有机质来源并不象 Middelburg（1989）在海洋沉积研究那样较为恒定，

但模型还是反映出了近 50 年来由于人类活动的增强而导致的湖泊沉积物中有机碳和氮的增

加的趋势。 

  

 

 

 

图 6.26 龙感湖 LL-4 孔一维降解模型对有机碳、氮的估算 

 

此外，1970 年以前 LL-4 孔的有机碳实测值低于模拟值，指示降解作用影响了有机碳的

浓度分布；1970 年以后有机质来源和输入量对有机碳的分布起了主导作用。氮的分布与有

机碳有相似的控制因素，1970 年以后随着流域内化肥的大量使用，湖泊沉积物中氮累积量

明显增加。 

图 6.24 

图 6.25 

图 6.26 
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利用参比元素法和一维降解模拟的方法所获得的结果都证明 1970 年以来龙感湖流域人

类活动明显增强，尤其表现在化肥、农药的大量使用在导致龙感湖初始生产力明显提高的同

时，湖泊沉积物中营养元素的累积量也显著增加。 

 

6.2 稳定同位素地球化学在湖泊沉积研究中的应用 

 

6.2.1 稳定同位素地球化学的基本原理 

     

自从 Urey（1947 年）首先产生应用化石中氧同位素分析来获取古环境条件的思想以来，

自 20 世纪五十年代起，稳定同位素地球化学方法已经成为大洋地层学和古海洋学研究中不

可缺少的手段之一。八十年代以来，随着人们对古湖泊研究兴趣的增加，该方法在湖泊沉积

研究中的应用也愈来愈受到重视，这是因为它同样可以为恢复古湖泊的物理、化学和生物特

征提供精确而详尽的信息。 

    同位素是指原子核内质子数相同而中子数不同的一类元素，而稳定同位素则是其中那些

不能自行发生放射性衰变的元素。同一元素各同位素之间由于其质子数和核外电子结构相

同，它们的化学性质极为相似；但原子量的轻微差别又导致其在理化过程中行为的差异。 

    在某些物理﹣化学过程中（如：蒸发、沉淀、结品、溶化、扩散等），同位素组分会显

示出细微的变化，称之为同位素效应。当物质间发生相互作用或转化（如：化学反应、碳酸

盐矿物从水中沉淀、大气与湖水交换等），就会引起同位素间的交换和再分配，轻、重同位

素在不同物质中将相对富集，即发生同位素的分馏作用（沈渭洲等，1987）。 

    平衡反应和不可逆反应中均可以发生同位素分馏作用。在不可逆反应中，同位素分馏的

结果是反应产物中富集较轻的同位素，这是因为含轻同位素的键容易断裂。例如，碳酸钙酸

化时产生的氢氧化钙富含 16
O，而 CO2 富含 18

O，这是因为反应物碳酸盐中的 C-
16

O 键容易

被破坏。下面将应用反应式（6-1）讨论平衡反应中的同位索分馏： 

       1/3CaC
16

O3 + H2
18

O = 1/3 CaC 
18

O3 + H2
16

O                           （6-1）  

该反应的平衡常数为： 

        K=（CaC
18

O3 / CaC
16

O3）
1/3

 / （H2
18

O / H2
16

O）                      （6-2） 

如果氧同位素的种类在碳酸盐离子内的三个位置中是随机分布，便可写作： 

        K= α CaCO3 － H2O ＝（18
O / 

16
O）CaCO3 /（

18
O / 

16
O）H2O                 （6-3） 

这里 α 为同位素分馏要素，依据（18
O / 

16
O）比率来表示。如果同位素平衡反应不是一个原

子的交换，K 和 α 的关系为： 

                   α＝ K
1/n                                                                   （6-4）这

里指 n 个原子进行交换，并再假定所有的位置同位素都是随机分布。 

因为带 18
O 的键比带 16

O 的坚固，所以含有不同同位素的分子的化学属性是不一致的，

α 的值不等于 1。事实上 18
O 是富集在碳酸钙中，和 25℃时处于平衡的水相比高出 2.88％。

公式（6-3）中的 α 值为 1.02880(O′Neil 等，1969)。 

稳定同位素成分用 δ 值表示，即相对于商定的标准富集的千分数，可写成： 

δ
18

O（‰）＝ 1000×[（18
O / 

16
O）样品－（18

O / 
16

O）标准] /（18
O / 

16
O）标准        （6-5） 

这样 α 和 δ 之间的关系成为： 

α A － B＝（1＋δA/1000）/（1＋δB/1000）＝ （1000＋δA）/（1000＋δB）           （6-6） 

用不同的度量来表示同位素成分的主要原因在于：用来测量轻稳定同位素比率的质谱仪是测

定二种气体样品之间的比率差，而不是测定样品的绝对比率。该技术在氧、碳同位素分析中

获得的精度不到 0.01‰。 
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像所有的化学平衡常数一样，任何反应的 α 值都与温度有关。Urey（1947）认为，如果

已知反应（6-1）中 α 与温度的关系，就可能根据生活在水体中的动物介壳，分析其 18
O / 

16
O

值，测定过去水体的温度。对同位素平衡常数与温度的关系研究表明：对于理想的气体而言，

可依据分子振动频率计算出同位素平衡常数。而对液体和固体虽然能进行某些一般化的概

括，但在理论上还没有一个令人满意的解决。在低温（低于室内温度）时，α 的自然对数与

绝对温度 T 成反比：lnα∝1/T；在高温情况下 lnα 与 T
2 成反比：lnα∝1/T

2。低温和高温的界

限取决于所含分子的振动频率，压力对 α 的影响可忽略不计（Clayton 等，1975）。因此，稳

定同位素地热计温技术能应用于矿物，因为在地壳的一定深度矿物的同位素是平衡的。 

应用 lnα 或 1000 lnα 对 T
2作图时可以看出，在一定的地质范畴内，水与一种矿物的反

应与温度成直线关系，因此分馏要素通常以这种方式作图。选择 1000lnα 是因为它几乎和分

馏作用的千分比一致。为此我们能根据下面公式确定 Δ： 

ΔA－B ＝ δA－δB ≌ 1000 lnαA-B                                                               （6-7） 

图 6.27 表示一个实例的方解石﹣水系列图，适合直线段的经验公式为： 

1000 lnα＝2.78×10
6
/T

2
-2.89                                            （6-8） 

 

 

图 6.27 方解石-水系列图 

 

从理论上讲，在极高温情况下，α 应趋近 1。图 6.27 的虚线部分从实验资料的端点穿过 α＝1

（1000lnα＝0）的点，即 10
6
/T

2＝0 处。 

    在自然界中，多数元素具有两种以上的稳定同位素，其中一种是主要的，其余的同位素

含量甚微。在一定条件下，这些同位素之间有一定的比值，但随着条件的变化，该比值又会

发生某种变化，人们正是利用这种变化来研究古环境变迁（郑永飞等，2000）。 

古湖泊学研究中，常用的稳定同位素有氧、碳、氮、锶等同位素。氧元素由 18
O、17

O

和 16
O 三种稳定同位素组成，它们的平均含量分别为 99.76%，0.04%及 0.20%。碳元素有 13

C

及 12
C 两种稳定同位素，含量分别为 98. 89%和 1.11%。氮同位素有 14

N 及 15
N 两种稳定同位

素，含量分别为 99. 64%和 0.36%（郑永飞等，2000）。锶有四种天然同位素（88
Sr，87

Sr、86
Sr

和 84
Sr），它们都是稳定的，含量分别为 82.53%，7.04%，9.87%和 0.56%，其中 87

Sr 是由 87
Rb

经 β 衰变而来，衰变的半周期为 4.99×10
10 年。需要指出的是，锶同位素除了 δ

87
Sr 外，目前

更为常见的是直接用 87
Sr / 

86
Sr 比值来表示其组分（沈渭洲等，1987）。 

碳酸盐样品氧、碳同位素分析的标准样品为 PDB，即美国白垩纪 Pee Dee 组的小箭石。

实际上 PDB 标准经过长期消耗，已经用完。现在校正样品只能对照第二级或第三级标准，

这些次级标准和 PDB 的关系是已经测定过的。在做水样的氧同位素时，一般采用标准平均

大洋水（SMOW）作为标准。锶同位素的标准有三个，见表 6.3。 

 

表 6.3 锶同位素标准及其值（据 Elderfield，1986） 

 

 

虽然已有利用磷酸盐和硅酸盐作氧同位素分析进行古环境研究的尝试（Dodd ＆ 

Stanton，1981），但在古湖泊学研究中，主要是利用碳酸盐物质（如生物壳体或沉积物）进
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行氧、碳、锶同位素的测定。同位素的测试是在质谱仪上进行的，现在质谱仪及样品制备技

术都有很大发展，进行同位素分析所需的样品可以小到十几微克，而且随着激光探针源

（Laser- Probe–Source）质谱仪的研制成功将能分析更小的样品（Kelts & Talbot，1990）。 

古湖泊学研究中的稳定同位素分析主要使用碳酸盐物质进行，包括钙质化石如介形虫和

湖相碳酸盐岩。化石的成因比较清楚，而湖相碳酸盐岩具有多种类型和不同成因，这就决定

了它们的稳定同位素组分及影响因素的不同。所以本节将首先简要讨论湖相碳酸盐岩的类型

及其成因、分布，然后对各种类型碳酸盐物质的氧、碳、锶同位素组分及控制因素进行综述，

并举例说明它们在古湖泊学研究中的应用（汪品先等，1993）。 

 

6.2.2 氧同位素 

 

6.2.2.1 湖泊沉积中氧同位素研究的主要对象 

 

碳酸盐矿物是湖相沉积中常见的成份。通常认为富产碳酸盐岩的集水盆地是湖泊中碳酸

盐矿物沉淀的先决条件，其实并不全如此。Ca
2+和 CO3

2-是几乎所有类型的岩石化学风化后

产生的最常见离子，湖水中这些离子达到足够的浓度，条件合适时就可以形成碳酸盐沉积。

例如，许多热带大型湖泊周期性地沉淀碳酸盐，而在大多数情况下，它们的集水盆地由大量

的结晶岩基底和火山岩组成（Kelts & Talbot，1990）。 

不同的地质背景、气候条件、水体化学和生物活动性控制了湖相碳酸盐的形成。就总体

而言，与海洋环境相反，大量的湖相碳酸盐是无机沉淀而成。它们既可以形成于干旱气候条

件下的卤水或干盐湖，也可以形成于湿润气候条件下的淡水－半咸水湖，其来源主要有以下

四个方面： 

   （1）异地碳酸盐岩剥蚀、搬运而来的碳酸盐碎屑。 

   （2）生物的钙质骨骼、残骸和内部分泌物质。 

   （3）原生无机沉淀形成的碳酸盐矿物。 

   （4）沉积后变化或早期成岩阶段形成的碳酸盐矿物。 

湖相碳酸盐依据其成因可分成碎屑碳酸盐、生物碳酸盐、原生（无机）碳酸盐和成岩碳

酸盐四种类型，这些碳酸盐在湖泊中可以分布在不同的地点（图 6.28）。 

  

 

图 6.28 湖相碳酸盐岩沉积及分布示意图（据 Kelts & Talbot，1990） 

 

碎屑碳酸盐的颗粒由集水盆地母岩风化、剥蚀、经河流搬运而来。它可以沉积在湖泊边

缘地带，也可以直接由浊流带到盆地深部，或者由风暴潮或滑塌再沉积到深水地带。干旱区

的湖泊中，风吹尘土也是碎屑碳酸盐的一个重要来源。 

大量的动物壳体（介形虫、腹足类、双壳类等）或碎片、大植物残骸、轮藻及其它藻类

组成的礁体可以堆积在湖滨带，组成生物碳酸盐岩，同时它们的个体及碎片还可以散布在湖

泊环境的任何其它地方。 

湖相原生（无机）碳酸盐主要来源于上部水柱中的沉淀，它们往往与浮游植物的发育有

关。这些植物通过吸收大量的 CO2 而造成水体中 CaCO3 饱和，从而沉淀碳酸盐矿物。湖上

层形成的碳酸盐矿物颗粒“雨”通过水柱沉淀下来而在底部形成一层远湖碳酸盐泥或砂。另

外，湖相原生（无机）碳酸盐也可以出现在 CO3
2-离子富集的注入河水与湖水混合的区域以
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及湖泊水下热液孔、CO2气孔或冷的地下水泉附近的混合水中。有机质富集的泥岩中微生物

的活动可以在接近沉积物﹣水界面附近形成成岩碳酸盐矿物。 

 

6.2.2.2 湖水温度对 δ
18

O 值的影响 

 

早在 1970 年，Stuiver 等人就首先提出湖相碳酸盐的氧同位素组分具有古气候意义

（Stuiver，1970）。但是在开始应用时却受到解释的不确定性以及碳酸盐是否与其生长介质

同位素平衡这类问题的困扰。近年来，对这些问题的研究已经取得很大进展。通过对现代湖

泊中方解石沉淀的详细研究以及实验室条件下对淡水软体动物、介形虫等的培养，已经证明

生物和非生物成因的非海相碳酸盐都与其生长介质同位素平衡（Kelts & Talbot，1990）。例

如，Turpen & Angell（1971）发现在介形虫蜕壳过程中，没有从抛弃的壳体中再吸收物质，

也没有在活的软体组织中为了新壳体的形成而储存物质，这说明周围的水体是新壳体物质的

直接来源，从而证明了介形虫壳体与其生长的水体呈同位素平衡。 

原生碳酸盐氧同位素组分是湖水氧同位素组分和其沉淀时温度的函数。Urey（1947）很

早就指出，二氧化碳﹣水﹣碳酸盐系统中同位素的分馏作用与温度存在相关关系，这成为利

用氧同位素测定古水温的出发点。当碳酸盐从水溶液中沉淀出来（或形成生物壳体）时，发

生同位素交换反应（见 6.2.1 方程式 6－1）。当反应达到平衡时，其平衡常数与温度间有确

定的关系，即碳酸钙的氧同位素组成是温度的函数。当温度升高时，相对较轻的 16
O 由于有

较高的活性，易于迁移，在同位素交换反应中将优先被吸收进碳酸盐沉淀（或生物壳体）中，

致使 18
O 含量相对减少，从而使 δ

18
O 值随温度的上升而下降，温度每变化 1℃将引起 δ

18
O

值偏移约 0. 26‰（Schopf，1980）。 

  

 

图 6.29 分层湖中典型的温度剖面 

 

现代湖泊研究表明，无论是湖泊之间还是湖泊内部，湖水的温度都有一定的变化。在湖

泊内，由干湖水温度的变化，可引起湖水分层（图 6.29）。典型情况下，较冷而重的水在湖

底，为湖下层；中间有一个湖中层；暖而轻的水在湖面，称为湖上层。随着湖泊所处地理带

及气候的季节性变化，这种格局可以倒置过来，并以各种不同的方式进行交换。不同湖水层

温度的差异，控制了其 δ
18

O 值。例如，东非坦噶尼喀湖为一个水体停留时间大约为 1000 年

的局部循环湖，其湖上层和湖下层水体 δ
18

O 值分别为 3.5 和 4.2（Kelts & Talbot，1990）；而

在瑞士苏黎世湖，全新世沉积物中底栖生物碳酸盐（介形虫和瓣鳃类壳体）的 δ
18

O 值与湖

上层沉淀形成的原生方解石的 δ
18

O 值可以相差 3.5～4.0，这是由于碳酸盐形成过程中表层

水和底层水引起的分馏作用不同造成的（Lister，1988）。 

 

6.2.2.3 湖水同位素组分对 δ
18

O 值的影响 

 

温带湖泊晚第三纪沉积物中碳酸盐氧同位素组分变化不超过几个千分点。这些变化一般

认为是温度的影响，或者是注入湖泊中雨水同位素的影响，或者是碳酸盐沉淀过程中氧同位

素的分馏作用。但在中﹣低纬度湖泊中，碳酸盐的氧同位素组分变化幅度可以超过 10，这

是用任何温度变化都不能解释的高值，因此必然由其它的因素所致。湖相碳酸盐氧同位素组

分变化大的原因须从沉淀碳酸盐的水体中寻找，湖水氧同位素组分的变化决定了湖相碳酸盐
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氧同位素组分的变化，湖水氧同位素组分主要由以下一些因素所控制： 

    1、集水盆地降水的氧同位素组分 

大气降水可以落到集水盆地通过河流而注入湖泊，也可以直接降落到湖泊中。因此集水

盆地大气降水的氧同位素组分直接决定着湖水的氧同位素组分。大气中氧同位素的最大来源

就是表层海水的蒸发，氧同位素成分几乎全部由于在蒸发和凝聚过程中分馏而来，因此它又

和一系列的地理因素如纬度、离海洋的距离、高度和凝聚时的温度有关。在海水与大气相互

交换的过程中，由于赤道地区温度高，那里产生的水汽远比两极多，因而赤道的水汽有逐渐

向两极迁移的趋势，若以海水的氧同位素组分平均值作为标准，即 δ
18

O = 0，当海水蒸发进

入大气圈时，由于较轻的 16
O 优先逸出水面，因而云层中 δ

18
O 大为下降，海洋上空云层 δ

18
O

为-13‰，而从云层中降落的雨水 δ
18

O 值可达-3‰，表明云层中的 18
O 通过雨滴凝聚被进一

步排出，这样剩余的水蒸汽向大陆或向极地迁移的过程中，其 δ
18

O 值将变得越来越小，从

-13‰→-15‰→-17‰以至到达极地冰盖中的 δ
18

O 甚至可达-30‰，（图 6.30）。图 6.31 是全球

大气降水中氧同位素组分的平均值（两年或更长）分布图，从图中可以看出，随着纬度增加

δ
18

O 值减低。图 6.32 是原西德大气降水 δ
18

O 的区域性分布图，从图中可看出大陆性和地形

的影响：从北（濒邻海区）到南（内陆）δ
18

O 变小。Drummond 等（1993）根据国际原子能

机构－国际气象组织网站对纬度 38°～48°地区 1969～1990 年大气降水氧同位素的测试资

料，得出海拔高度与大气降水 δ
18

O 的关系（图 6.33），随海拔高度的增加，δ
18

O 值降低，其

斜率为-4.2‰/km，截距为-7.0‰。因此一个集水盆地，由于受到上述一系列因素的影响，其

大气降水的 δ
18

O 值就有一定的范围变化。 

 

 

图 6.30 由大气循环及降水效应引起的氧同位素分馏示意图（据 Lister，1988） 

 

 

图 6.31 全球大气降水中氧同位素组分平均值（两年或更长）（据 Lister，1988） 

  

 

图 6.32 原西德大气降水的 δ18O 区域性分布图（据 Lister，1988） 

 

 

图 6.33 大气降水氧同位素组分与海拔高度的关系图（据 Drummond et al.，1993） 

 

2、流域水文学特征和蒸发作用 

从流域到湖泊，水体蒸发作用的强度及蒸发量与集水盆地的水文学、植被特征，以及湿

度等因素有关。水文学特征包括地表径流、地下水及可能的冰融水，它们的流量及同位素组

分对湖水的同位素组分都将产生影响。在干旱气候区，集水盆地总降水量只有百分之几到达
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湖泊。在水体停留时间短的湖泊中，水体的流进流出是迅速的，湖水的同位素组分与注入水

的同位素组分区别微小；随着水体停留时间的增加，将发生同位素的分馏作用，这主要是由

于表面水的蒸发流失造成的。在水文条件封闭、水体停留时间长的湖泊中，蒸发作用控制着

湖水的氧同位素组分，影响的结果是相对于注入水的氧同位素组分，湖水的 δ
18

O 值升高。 

    综上所述，影响原生碳酸盐 δ
18

O 值的因素很多，包括湖水的温度、集水盆地大气降水

的氧同位素组分、集水盆地的水文条件及湖水的蒸发、停留时间等等。这些不同的因素对碳

酸盐 δ
18

O 值产生的影响在不同的时间和空间其程度又不相同，识别出影响原生碳酸盐 δ
18

O

值的主导因素虽然并非易事，但无疑对于利用氧同位素进行古湖泊学研究具有重要意义。 

一般而言，湖泊的滨岸带及浅水部分以底层水透光和不稳定为特征，能量高，温度变化

快，CO2 浓度也可以发生巨大变化。在这里除了生物引起的白垩沉积（湖相泥灰岩），碳酸

盐沉积还可以包括生物壳体（软体动物、介形虫）、核形石、轮藻灰岩等。虽然这种多变环

境中稳定同位素变化的主导控制因素还缺乏系统研究，但 Muller and Wagener（1978）认为

匈牙利巴拉顿（Balaton）湖浅水原生镁方解石的氧同位素组分变化不反映方解石沉淀时温

度的变化，而是反映了区域性降水平均温度的下降，也就是反映了注入水同位素组分的变化。

Siegenthaler and Eicher（1986）通过系统研究许多前阿尔卑斯沼泽中的泥灰岩也得出了相同

的结论。 

对于形成于湖上层的原生无机碳酸盐来说，如果水文条件封闭，水体停留时间长，则蒸

发作用是控制水体 δ
18

O 值的主要因素；如果水体开放、蒸发作用影响小，则主要受表层水

温的控制。如瑞士苏黎世湖是一个大而深的淡水双循环湖，蒸发作用影响小，蒸发量仅为注

入水量的 1.3%。湖上层方解石沉淀为季节性形成，春季到夏季表层水温在 10°～22℃时形成

碳酸盐富集的纹层，碎屑控制的纹层则形成于秋至冬季节，这两种非相似的沉积物组成了非

冰川纹泥（Kelts & Hsu，1978)。对一个持续 80 年的纹泥中单个方解石纹层的同位素测量表

明，δ
18

O 的变化可达 1%，它主要是反映了方解石沉淀时季节温度的变化。 

对于底栖动物群（软体动物、介形虫）来说，其壳体的氧同位素组分取决于形成时的温度与

水体 δ
18

O 组分。如果水体的 δ
18

O 值没有多大变化，则主要是温度影响的结果。例如，Lister

（1988）认为苏黎世湖更新世以来底层水的温度是恒定的，底栖介形虫壳体的 δ
18

O 值取决

于底层水 δ
18

O 值的变化，而该湖底层水的 δ
18

O 值无季节性变化，而且蒸发作用小。说明蒸

发不是影响底层水 δ
18

O 的主要因素，底层水 δ
18

O 值的变化是由于注入水氧同位素的变化引

起，因此底栖介形虫壳体的氧同位素组分也仅仅取决于注入水氧同位素组分的变化。 

以上主要讨论的是湖相原生（无机）碳酸盐，对于成岩碳酸盐和碎屑碳酸盐而言，它们

氧同位素组分的环境意义是不同的。成岩碳酸盐的氧同位素组分反映了其沉淀时沉积物孔隙

水的氧同位素组分和温度，这里所指的成岩碳酸盐是指形成于浅的埋葬深度至沉积物最上层

几米内的矿物。因此，孔隙水温度与湖底层水的温度差别不大，孔隙水的氧同位素比值也在

某种程度上反映了上覆湖水的氧同位素组分。这样，影响原生碳酸盐 δ
18

O 值的一些因素也

都将会对成岩碳酸盐的 δ
18

O 值有所影响。 

集水盆地内碳酸盐的剥蚀或者滨岸带含碳酸盐沉积物的再悬浮都能引起碳酸盐矿物作

为颗粒碎屑再重新分布形成碎屑碳酸盐。很明显，碎屑碳酸盐的 δ
18

O 值决定于其源岩的 δ
18

O

值。有时不同来源的碳酸盐颗粒混合在一起，会造成块状沉积物的混合同位素组分。一般海

相碳酸盐碎屑颗粒的 δ
18

O 值较非海相碳酸盐碎屑颗粒的 δ
18

O 值偏正，因为如前所述，从海

水→海洋上空云层→陆地上空云层→陆地大气降水，δ
18

O 值越来越小（图 6.30）。 

 

6.2.3 碳同位素 

 

湖泊内存在着复杂的碳循环系统（图 6.34），它包括颗粒无机碳（PIC，如方解石）、颗
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粒有机碳（POC：木屑、几丁质、藻、细菌）、溶解有机碳（DOC：腐植酸、碳水化合物）

和溶解无机碳（DIC：CO2，HCO3
-，CO3

2-）。这些成份或者是从流域水体带入，或者通过与

大气 CO2 交换而来，或者是湖盆内产生，它们在湖泊内相互作用形成一个极为复杂的系统。 

  

 

图 6.34 湖泊有机碳-无机碳循环模式图（据 Kelts & Talbot，1990） 

 

正因为在湖泊内有如此复杂的碳分布和相互作用，使得湖相碳酸盐碳同位素组分的影响

因素也复杂多样。但总的来说，温度对碳酸盐的碳同位素没有明显的影响，据研究，温度每

变化 1℃仅能使 δ
13

C 变化 0.035‰（Lister，1988）。湖相碳酸盐的碳同位素组分主要是受其

它的一些生物﹣非生物相互作用控制。 

 

6.2.3.1 原生碳酸盐的碳同位素特征 

 

原生碳酸盐的碳同位素组分与湖水中溶解无机碳的碳同位素组分变化一致，而湖水溶解

无机碳的碳同位素组分又受下列因素影响： 

1、集水盆地注入水的碳同位素组分 

集水盆地注入水的碳同位素组分变化直接影响湖水的碳同位素组分。特别是在开放性、

水体停留时间短的湖泊中更是如此。集水盆地注入水的碳同位素组分又受大气 CO2 含量、

土壤中 CO2含量及流域盆地岩石溶解等因素控制。 

2、湖水与大气 CO2的交换速度 

与海洋环境一样，在湖泊中溶解无机碳（DIC）储库总是通过湖水表面的交换与大气 CO2

储库趋于同位素平衡。因此，交换的速度控制了湖水中溶解无机碳的碳同位素组分，亦即控

制了原生碳酸盐的碳同位素组分。交换速度又是水体 pH 值、盐度、总溶解 CO2含量等的函

数。一般而言，CO2 的交换是一个缓慢的过程，在水体停留时间短或循环快的湖泊中，它的

控制作用不明显。但在水体封闭、停留时间长的湖泊中，这种影响极为显著，富含 12
C 的

CO2 首先从湖水表层优先逸出，从而使湖水的 δ
13

C 值增加。 

3、湖水内生物的生命活动 

这包括生物的生长、繁殖、新陈代谢作用及植物的光合作用。在一个生产率高的淡水湖

泊中，光合作用是影响碳同位素分馏的最重要因素（McKenzie，1982，1985）。在光合作用

下，植物优先吸收较轻的 12
C，使植物体内 δ

13
C 值变低，而湖水中 δ

13
C 值升高。但在水体

停留时间较长的湖泊中，光合作用对溶解无机碳的碳同位素组分影响甚微（Talbot & Kelts，

1991）。另外，生物的生长、繁殖及新陈代谢都会影响湖水中溶解无机碳的 δ
13

C 值。 

4、水生和陆源有机质降解和再循环的速度 

湖泊内光合作用产生的有机物质在向湖底沉降过程中或沉降到湖底以后，在氧化条件下

发生降解作用会使得底层水中溶解无机碳的 12
C 含量增加（因为植物等有机质含有较多的

12
C），从而使底层水中的生物壳体的 12

C 含量增加；特别是在分层湖中，在底层水保持季节

性稳定的情况下，更是如此。异地搬运而来的有机质碎屑沉降到湖底时发生的氧化作用也会

有同样的影响。 

    5、水体停留时间 

水体停留时间长时，蒸发作用会使富含 12
C 的 CO2优先逸出，从而使水体 δ

13
C 值增加。 

以上讨论了影响原生碳酸盐 δ
13

C 值变化的一些因素。应该指出的是，无机沉淀的原生
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方解石仅形成于表层水体，其 δ
13

C 值受表层水体溶解无机碳 δ
13

C 值控制；而生物碳酸盐（生

物壳体）可以处在湖泊中不同水深位置，它的 δ
13

C 值只受相应水深处水体溶解无机碳 δ
13

C

值的影响，如生活在深水中的底栖介形虫与底层水的 δ
13

C 值相一致。 

 

6.2.3.2 成岩碳酸盐的碳同位素特征 

 

成岩碳酸盐的 δ
13

C 值取决于沉积物孔隙水中溶解无机碳（DIC）的 δ
13

C 值，而孔隙水

中溶解无机碳的 δ
13

C 值主要与沉积物早期成岩作用过程有关。 

有机质丰富的沉积物中，早期成岩作用主要由微生物的降解作用所控制，它可以改变孔

隙水的 pH 值，从而引起碳酸盐的溶解或沉淀。这种微生物降解作用存在着一个复杂的氧化

还原反应序列（图 6.35），这一序列取决于有机质消耗所需氧化剂的获得，它开始于水柱中

而且一直延续到沉积物﹣水界面之下若干深度（Talbot & Kelts，1991）。有机质丰富的湖相

沉积，特别是那些油页岩类主要是在缺氧环境下堆积而成。因此，下面着重讨论缺氧条件下

的成岩作用。 

 

 

图 6.35 对碳酸盐溶解和沉淀有意义的早期成岩阶段发生的氧化还原反应序列（据 Talbot & Kelts，1991） 

 

在缺氧海相系统中，许多不稳定的有机质通常被细菌的硫酸盐还原反应所氧化（图 6.35，

反应 2）。但与海水相比，许多湖泊中可溶性硫酸盐浓度较低，在这种水体中，细菌的硫酸

盐还原反应较弱，有可能在沉积物表层顶部的几厘米就已完成。这样，水体可溶性硫酸盐的

低浓度与大量有机质存在需要硫酸盐的高含量就构成一对矛盾，使得在许多湖相沉积中，早

期成岩作用以另外一种方式进行，即甲烷化作用。 

甲烷化作用又有两种变化途径。在海相系统中，甲烷化作用通过硫酸盐还原过程中有机

质脱梭基释放出的 CO3
2-（或 HCO3

-）的还原反应（图 6.35，反应 3）而首先发生。而在硫

酸盐贫乏的湖相沉积物孔隙水中缺少这种 CO2来源，这时发酵是开始甲烷化的一种途径（图

6.35，反应 4）。 

有机质发酵作用对碳酸盐溶解性的潜在影响还不清楚，因为它可能与 Mg、Fe 等金属阳

离子的还原反应有密切联系。在缺少金属阳离子还原反应的情况下，发酵作用可以引起碳酸

盐的溶解作用，这是因为它可以使孔隙水的 pH 值降低。Kuivila et al.（1989）发现在温带硫

酸盐含量低的湖泊中，甲烷的形成是通过醋酸盐的发酵方式形成的，其孔隙水的溶解 CO2

浓度有显著增加。在有些湖泊中，由于 CO2 的生成而发生的溶解作用可以导致原生碳酸盐

完全缺失（Talbot & Kelts，1991）。 

现在这些微生物之间的作用、碳酸盐成岩作用与碳酸盐矿物碳同位素组分之间的关系已

经很好地建立起来（图 6.36）。在硫酸盐还原反应中（图 6.36，反应 a），有机质矿化过程中

释放出的所有碳都形成了重碳酸盐，它记录了原始有机质的碳同位素组分。在硫酸盐反应强

烈的带中，这种重碳酸盐控制着溶解无机碳储库，由此而引起的沉淀碳酸盐的碳同位素组分

将反映有机质偏负的 δ
13

C 特征。另一方面，通过发酵而产生的甲烷化作用，将把原始有机

质的碳分成两种含碳的产物：甲烷和重碳酸盐（图 6.36，反应 c）。甲烷以 12
C 富集为特征，

导致伴生的重碳酸盐中 13
C 富集，从而使 δ

13
C 偏正。在通过 CO2 还原途径而发生甲烷化的

地方，也会有相似的结果（反应 b）。这样，由这两种甲烷化作用而形成的碳酸盐的 δ
13

C 值

都较原始有机质的 δ
13

C 值偏正（图 6.36）。 
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图 6.36 早期成岩作用对碳酸盐矿物碳同位素的影响（引自 Talbot & Kelts，1991） 

 

6.2.3.3 有机碳同位素特征 

 

湖泊沉积物有机质碳同位素变化与有机质来源密切相关。湖泊沉积物中有机质主要有两

个方面来源：其一来自内源的湖泊生物(如浮游生物、挺水植物、沉水植物等)；其二来自外

源由入湖水流带入的陆源生物。陆生植物的生长是通过光合作用固定大气中的 CO2 以合成

自身的组成物质，按其不同的光合作用机理可以划分为 C3、C4、CAM 三种植物类型（Bowen, 

1991）。C3 植物多适合于偏冷湿的气候环境；C4 植物是在暖干条件下也可以较好地生存；

CAM 植物主要是肉质植物，如仙人掌，其气孔通常在干热环境下关闭，不利植物生长。由

于不同类型的植物光合作用机理不同，造成碳同位素分馏效应明显差异，导致有机质 δ
13

C

值的变化。总体上，C3 类植物 δ
13

C 值分布范围在-37‰～-24‰之间；C4 类植物 δ
13

C 值在

-19‰～-9‰之间；CAM 类 δ
13

C 值在-30‰～-10‰之间（Smith & Epstein, 1971）。 

湖泊水生植物的 δ
13

C 分布范围较宽，为-50‰～-11‰(Keely et al，1992)。根据水生植物

与大气 CO2 的联系，可将其简单的分为漂浮植物和沉水植物，其中挺水植物、浮游植物和

浮叶植物同列于漂浮植物，它们主要利用大气 CO2进行光合作用，δ
13

C 值接近 C3 植物，例

如挺水植物的 δ
13

C 变化在-30‰～-24‰之间。一般来讲，沉水植物比浮游植物碳同位素值高。

光合作用时浮游植物优先利用富 12
C 的大气 CO2（δ

13
C= -7‰），而沉水植物的碳源主要有溶

解态 CO2 和 HCO
3-（δ

13
C = +1‰）。对于沉水植物来说，光合作用和生长受无机碳供应的限

制是一个普遍现象，因而可能会较多地利用 HCO
3-，这些都造成沉水植物的 δ

13
C 值偏正，

但各数据来源提供的比例多与湖水化学性质有很大关系（Stuiver，1975）。当溶解态 CO2有

限，藻类开始利用溶解态 HCO
3-为碳源时，δ

13
C 值比陆生植物高。除有机质来源影响其 δ

13
C

值外，供给沉积物的有机质其植物当时的生长环境，比如温度、大气压力等也影响沉积物有

机质 δ
13

C 值变化。 

综上所述，沉积物中有机质碳同位素的变化可以判断出沉积物中有机质的来源、植被变

化和古气候变化的历史，是良好的古气候信息载体之一。Nakai（1972）和 Saurer & Sigenthaler

（1995）分别指出在湖泊沉积记录中，有机质含量与 δ
13

C 值有较好的正相关性，在较温暖

的时期内，湖泊生产力高，沉积物中有机质含量增加而且有更多的溶解 HCO
3-贡献给湖泊以

保持高生产力的需要；而在较冷时期，湖泊中绝对碳含量减少，有机碳相对亏损 13
C，有较

轻的 δ
13

C 值。Stuiver（1987）对分布于世界不同纬度的湖泊晚更新世沉积物中有机质 13
C

值分析也证实，暖期对应于 13
C 高值，冷期则对应于低值。国内不同湖泊的统计分析，也获

得了类似的研究结果（吴敬禄等，2000）。究其原因，主要有以下两个方面：○1 与 C4 类植

物分布有关。Ehleringer（1997）研究了 C4 类植物与纬度分布间的关系指出，从北纬 30°

到北纬 50°左右，C4 类植物种数含量从 80%降到 0%（Ehleringer, 1997）。吴乃琴等(1992)

对一些文献的统计整理后得出结论为高温和干旱气候是 C4 类植物的主要分布区，随海拔高

度的增加 C4 植物种类百分含量明显的降低；○2 纬度增高相应地温度降低，从而水体溶解

CO2 增大（吴乃琴等，1992）。Degens（1969）认为浮游生物合成有机质过程中与温度无直

接依赖关系，但与 CO2 供给量成反比关系，即水溶解 CO2 供给越充分，合成有机质中 13
C

越负。所以冷期对应 13
C 值偏低，暖期则偏正（Degens, 1969）。 
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6.2.4 氧、碳同位素在湖泊沉积研究中的应用 

 

氧、碳同位素的地球化学方法现在已经成为古湖泊学研究的一种常用方法，尤其是在第

四纪古湖泊学方面的应用更为广泛，在现代湖泊学研究中也取得了一些进展。归纳起来主要

有以下几个方面的应用： 

 

6.2.4.1 湖泊的封闭性和开放性 

 

水文条件开放、水体停留时间短的湖泊中，原生碳酸盐的碳和氧同位素组分变化通常是

各自独立的，如图 6.37 中的 Henderson 湖（美国）、Grenfen 湖（瑞士）和 Huleh 湖（以色列）；

在水文条件封闭、水体停留时间长的湖泊中，原生碳酸盐的碳和氧同位素组分之间显示出强

烈的线性相关关系，如图 6.37 中的大盐湖（美国）、图尔卡纳湖（肯尼亚）和 Natron—Magadi

湖（肯尼亚-坦桑尼亚）。因此，可以根据湖相原生碳酸盐碳、氧同位素组分的变化来研究湖

泊的封闭性和开放性。 

 

 

 

 

图 6.37 开放和封闭湖泊中氧、碳同位素组分之间的关系（据 Talbot & Kelts，1991） 

 

例如，Bosumtwi 湖是西非加纳的一个森林带上陨石坑形成的湖。现在该湖直径 5km、

最大水深 78m，水体呈碱性，pH 值 9.1～9.6，总溶解固体（TDS）725mg/L，溶解硫酸盐浓

度为 0.15mg/L。在水深 40m 以下是长期缺氧环境。湖底晚更新世～全新世岩芯中原生碳酸

盐和成岩碳酸盐的矿物样品及湖岸上全新世藻类碳酸盐沉积物样品的碳、氧同位素分析结果

如图 6.38 所示。虽然某些特殊的矿物具有一些群聚特征，但整个数据还是很分散的。如果

把分析结果分成原生碳酸盐和成岩碳酸盐两个部份，很明显原生碳酸盐矿物的氧、碳同位素

之间显示出线性相关的趋势。因此在晚更新世～全新世，Bosumtwi 湖是水文条件封闭的湖

泊。 

类似的例子还有坦桑尼亚 Rukwa 湖和东非 Kivu 湖的第四纪沉积物中碳酸盐氧、碳同位

素的研究。Rukwa 湖也是一个低硫酸盐、碱性水体的湖泊，其沉积物中原生碳酸盐矿物的

碳、氧同位素组分之间呈相关关系（Talbot & Kelts，1991），表明碳酸盐沉积时期湖泊是封

闭的。Botz 等（1988）通过对 Kivu 湖有机质丰富的沉积物中碳、氧同位素研究认为，大多

数原生碳酸盐样品的碳、氧同位索值呈现出线性相关的趋势（图 6.39）。考虑到可能存在成

岩碳酸盐矿物的污染，相关趋势（r=0. 68）不如其它典型封闭湖泊明显，但仍然可以认为该

湖在样品沉积时期水体停留时间长，为封闭型的湖泊。这种解释与根据其它资料得出的结论

“在晚更新世和全新世时期该湖是水文封闭的”相一致（Talbot & Kelts，1991）。 

 

 

 

 

图 6.38 加纳 Bosumtwi 湖晚更新世-全新世碳酸盐矿物氧、碳同位素组分关系图 
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图 6.39 Kiva 湖晚第四纪沉积物中碳酸盐矿物的氧、碳同位索组分（据 Talbot & Kelts，1991） 

 

以上方法也同样适用于第四纪以前的古湖相盆地研究。如 Janaway & Parnell（1989）对苏格

兰中石炭世 Orcadian 盆地；Bellanca et al.（1989）对西班牙中新世 Cenajo 盆地碳酸盐的碳、

氧同位素研究，结果如图 6.40 所示。就象 Bosumtwi 湖一样，这些石炭世和中新世样品的原

生碳酸盐碳、氧同位素组分之间呈现高度相关的趋势，而成岩碳酸盐的碳、氧同位素则呈现

明显的离散状态。这表明这两个盆地在其沉积时期（Orcadian 盆地－中石炭世；Cenajo 盆地

－中新世）是水文条件封闭的。 

 

 

 

 

 

图 6.40 苏格兰中石炭世 Orcadian 盆地（a）和西班牙中新世 Cenajo 盆地（b）碳酸盐矿物氧、碳同位素关

系图（据 Talbot & Kelts,，1991） 

 

6.2.4.2 湖泊的水面变化 

 

湖泊水体中，随着蒸发浓度的增加，形成的自生矿物从方解石、镁方解石最后到文石。

以 Bosumtwi 湖为例，矿物成分变化所反映的湖泊水面变化与其它资料独立得出的湖泊水位

变化曲线相一致。文石形成于低水位期，而方解石或镁方解石形成于中等湖水位期。这些原

生碳酸盐矿物 δ
18

O 的变化也同样反映湖水面变化，即蒸发作用强烈时，湖泊水位低，较轻

的 16
O 优先被逸出，致使残留湖水的 δ

18
O 增加。此时沉淀的文石 δ

18
O 值较中等水位时沉淀

的方解石、镁方解石的 δ
18

O 值要偏高（图 6.41）。 

形成于沉积物﹣水界面以下几米内的成岩碳酸盐矿物与原生碳酸盐矿物的 δ
18

O 值是接

近的，这时也可以利用成岩矿物的 δ
18

O 值来恢复古湖水面。如图 6.41 所示，Bosumtwi 湖成

岩方解石、镁方解石与原生方解石、镁方解石的值接近（分馏影响小）；而图中成岩白云岩

δ
18

O 的值高，反映了极低的湖水面。两个菱铁矿物组合（S1、S2）与同时沉积的原生碳酸

盐矿物 δ
18

O 值差异明显，这被解释为是一个溢流事件造成的，菱铁矿形成于极高的湖水面。

从菱铁矿→方解石→镁方解石→文石、白云石，δ
18

O 值逐渐增加，反映了古湖水面高→中

→低的变化。 

 

 

 

 

 

图 6.41 加纳 Bosumtwi 湖岩芯中碳酸盐矿物同位素组分与湖水面关系图                       

  （据 Talbot & Kelts，1991） 

 

6.2.4.3 湖水来源 

 

因为注入湖泊的水的 δ
18

O 值在某种程度上控制着湖水的 δ
18

O 值，所以在其它因素影响
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不大的情况下，可以利用湖相碳酸盐的氧同位素组分变化来研究湖水来源。 

如前所述，瑞士苏黎世湖湖水存在停留时间短、蒸发量小、底层水温度稳定、沉积物中

底栖生物壳体的氧同素组分仅仅取决于湖泊注入水的氧同位素组分等特征，对其 Zhbo80 钻

孔岩芯样中介形虫和双壳类壳体的氧同位素分析结果如图 6.42 所示。在距今 12800±250 年

和 12400±250 年之间，底栖生物壳体的 δ
18

O 值有一个正偏移，达 3.70‰，这是由于湖水来

源的变化所引起。在氧同位素偏移以前，盆地内沉积物以冰川粉沙为主，表明冰川融化水是

湖水的主要来源，因此湖水的 δ
18

O 值偏低；在同位素偏移稍后，这种优势消失，沉积速率

迅速降低，在晚于 12400±250 年的沉积物中缺少冰川粉砂，表明湖水的主要来源已经变换为

直接的流域盆地注入水。 

  

 

 

 

 

图 6.42 瑞士苏黎世湖钻孔中表层水体沉淀的自生碳酸盐矿物（a）和底栖介形虫、双壳类壳体（b）的 δ18O

和 δ13C 值（据 Lister，1988） 

 

6.2.4.4 古湖水化学成分 

 

据前文，成岩碳酸盐的 δ
13

C 值在缺氧条件下受水体硫酸盐含量的影响极大。硫酸盐含

量高时，细菌硫酸盐还原反应是成岩作用的主要形式，控制着成岩碳酸盆的 δ
13

C 值；硫酸

盐含量低时，细菌的甲烷化变为成岩作用的主要形式，控制着成岩碳酸盐的 δ
13

C 值。因此，

在封闭性湖泊中，成岩碳酸盐的碳、氧同位素组分之间虽然不像原生碳酸盐碳氧同位素组分

之间那样呈线性相关，而是较为分散，但是在硫酸盐含量高低不同时，成岩碳酸盐的 δ
13

C

值相对于原生碳酸盐相关趋势有偏正、偏负之分。一般来说，硫酸盐含量低的碱性湖泊，成

岩碳酸盐的 δ
13

C 值较原生碳酸盐相关趋势偏正，如前面提到的 Bosumtwi 湖；硫酸盐含量高、

呈酸性的湖泊，成岩碳酸盐 δ
13

C 值较原生碳酸盐相关趋势偏负。因此，可以根据成岩碳酸

盐的 δ
13

C 值恢复湖泊的硫酸盐含量和酸碱度。 

例如，前面提到的苏格兰中石炭世 Orcadian 盆地和西班牙中新世 Cenajo 盆地，原生碳

酸盐的碳、氧同位素组分与 Bosumtwi 湖一样呈相关关系，但其成岩碳酸盐的碳、氧同位素

组分落在相关曲线 δ
13

C 值偏负的一边。说明这两个盆地在其沉积时期水体硫酸盐含量高。

其它沉积学证据也证明了这一结论：如 Orcadian 盆地，在其湖相沉积物中包含有石膏假晶，

沉积物中 C/S 比值低；而在 Cenajo 盆地，纹层状的石膏与其它湖相沉积物互层。.所有这些

都证明这两个盆地当时湖水中硫酸盐含量高（图 6.40）。 

 其次，随着蒸发作用增强湖泊水体的盐度增加，原生碳酸盐矿物从方解石变为镁方解

石最后演化为文石。伴随着这一过程，碳酸盐矿物的 δ
18

O 值也逐渐增加。因此，在一定条

件下可以根据原生碳酸盐矿物 δ
18

O 值的变化来恢复湖泊古盐度的变化。例如在 Bosumtwi

湖，从方解石→镁方解石→文石，δ
18

O 值逐渐增加（图 6.41），表明湖水蒸发作用增加、盐

度增加。 

需要指出的是，由于影响碳酸盐矿物 δ
18

O 值的因素很多，因此在应用 δ
18

O 值推断古盐

度时必须谨慎。 

 

6.2.4.5 古气候研究 
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气候以其降雨量、大气温度和季节性变化影响着湖相碳酸盐的碳、氧同位素组分，因此

可利用湖相碳酸盐的氧同位素恢复这些气候的变化。 

Morner and Wallin（1977）用瑞典 Gatland 湖非常浅水的轮藻泥灰岩样品的氧同位素来

恢复全新世夏天的古温度，并得出结论：在距今大约 9300 年的全新世温度比现在增加 1.5～

2.0℃。Eicher and Siegenthaler （1976）系统分析了许多阿尔卑斯山前沼泽中的白垩状沉积，

显示在距今 11000 到 12000 年以前新仙女木期间有一个巨大的气候事件，δ
18

O 值的变化反

映了该地区区域降水平均温度的下降。Muller & Wagner（1978）根据匈牙利 Balaton 湖原生

镁方解石氧同位素变化，推测在距今 3000～5000 年期间区域性气候最干燥。 

 

6.2.4.6 湖泊古生产力研究 

 

Oana & Deevey（1960）和 Stiller & Hutchinson（1980）曾经提出湖泊溶解无机碳（DIC）

的碳同位素组分控制生产力的模式。按该模式，在稳定湖水分层条件下，12
C 富集的有机质

通过下沉的浮游植物碎屑到达湖下层，从而导致湖上层 DIC 储库中 13
C 含量的相应增加。

换句话说，当浮游植物发育、生产力高时，浮游植物通过光合作用吸收较多的 12
C，使表层

水体 DIC 储库中 13
C 含量相对增加，从而使形成的原生碳酸盐的 δ

13
C 值偏高；当浮游植物

勃发季节过去的一段时间内，富含 12
C 的有机质不断下沉，还会导致表层水体中 13

C 含量相

对增加，湖上层形成的原生碳酸盐的 13 
C 值继续偏高，而湖下层形成的碳酸盐矿物（如 

底栖动物壳体）δ
13

C 偏低。McKenzie（1985）证实了上述模式，从春天到夏天，随着生产

力的增加，湖上层沉淀的方解石碳同位素组分越来越偏高，而同一时期底层水 DIC 储库的

δ
13

C 值呈相反趋势。 

McKenzie（1982）对瑞士苏黎世附近的一个小湖 Greifen 湖的一个短钻孔进行了研究，

发现在前几十年内，每一个新形成的碳酸盐纹层样品的碳同位素组分都有 13
C 增加的趋势，

这是由于湖水生产力增加的缘故。从 1972 年开始，对 Greifen 湖污染物的控制减少了营养

物质供给，使得生产力下降，反映在方解石碳同位素组分上有一个 δ
13

C 偏负的变化趋势。 

Greifen 湖近湖心方解石沉积的碳同位素组分，不但能灵敏地反映湖泊季节性的生产力

变化，而且还能反映湖泊生产力的长时间变化。因此 McKenzie （1982，1985）认为 Greifen

湖生产力与原生碳酸盐碳同位素之间的关系对于所有大小的湖泊都应该适用。 

Lister（1988）根据瑞士苏黎世湖两个钻孔中底栖生物碳酸盐壳体和表层季节水形成的

自生方解石的碳同位素组分（图 6.42 中分别为 δ
13

Cb和 δ
13

Ca）变化曲线来恢复该湖更新世～

全新世的古生产力变化（图 6.42）。在大约过去 14300 年以前的沉积物中（第五单元，10. 8m

以下），没有浮游动植物的残骸，生产力极低。因此，最老的介形虫壳体（大约 14 300 年）

δ
13

Cb 主要是注入水的函数。到第三单元全新世沉积物中，底栖生物壳体的 δ
13

Cb 值较更新世

末（第五单元）明显偏负（从大约-5‰到约-7.55‰），这是因第三单元沉积时期湖泊生产 

力增大所造成的。其它的研究证据也证明了这一点，如沉积物中有机碳较第五单元增加了 6

倍，而且有丰富的浮游动物残骸。由此表明，第三单元内 δ
13

Cb 曲线的微小偏正或偏负，也

分别代表了生产力的降低或升高。 

 

6.2.4.7 集水盆地古高度和源区地质研究 

 

Drummond et al.（1993）对美国怀俄明州西北部晚更新世 Camp Davis 组湖相碳酸岩进

行了碳、氧同位素分析，其 δ
18

O 值为-21.5‰至-35.2‰（PDB）。Drummond 等又根据文献资

料统计了 670 个世界上不同地理和构造背景的现代和古代非海相碳酸盐岩的氧同位素分析

数据，并与 Camp Davis 组的分析数据相比，发现后者 δ
18

O 值极其偏负（图 6.43）。如此低
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的 δ
18

O 值说明晚中新世 Camp Davis 古湖泊水体的 18
O 含量较现在大气降水的 18

O 含量要低

很多。根据古地磁和古生物资料排除了纬度和气温的影响，认为当时湖泊的注入水主要来源

于附近 Gros Ventre 山上的冰川融化水，从而推算出晚中新世 Gros Ventre 古湖要比现在高

2300m。考虑到现在阿尔卑斯地区的剥蚀速率，推算晚中新世以来 Gros Ventre 山剥蚀了近

1200m，其余 1100m 推断是因构造运动造成的地壳下沉引起。由此例表明，湖相碳酸岩的同

位素数据可以用来进行集水盆地古高度和源区地质方面的研究。 

 

 

图 6.43 Camp Davis 组碳酸盐岩氧同位素组分与世界上不同地区不同时代非海相碳酸盐岩氧同位素组分对

比图（据 Drummond et al，1993） 

 

6.2.5 氮同位素  

 

湖泊生态系统中，氮是最重要的关键营养物质。水生植物对氮的利用与湖泊条件、沉积

环境和气候密切相关。基于氮的同位素地球化学原理，湖泊环境变化引起的氮同位素差异都

在沉积物的有机质中保存下来。氮同位素分析可以提供氮和有机质的来源、营养盐输入的历

史变化、流域气候和水化学条件的变化等信息。因此，湖泊沉积物有机氮同位素组成的研究

已成为研究过去湖泊环境变化的重要方法之一。 

 

6.2.5.1 湖泊沉积物有机氮同位素的影响因素 

    

影响湖泊沉积物有机质氮同位素的因素主要包括有机质来源、湖泊氮循环过程中的生物

地球化学过程引起的同位素分馏以及无机氮输入。 

1、湖泊有机质来源 

湖泊沉积物中有多种来源的有机质，主要包括水生植物和藻类、陆地植物以及土壤腐殖

质。由于各种来源的有机质其同位素存在明显差异（图 6.44），有机质来源直接影响着沉积

物有机质 δ
15

N 值。陆地植物直接利用大气中的 N2，其有机质的氮同位素值通常为+2‰～

+10‰。土壤有机氮或腐殖质中的氮来源于植物的固氮作用，未开垦的土壤中有机氮的 δ
15

N

与大气氮相似，一般为 0‰左右。耕作土壤加速植物组织分解，从而使得 δ
15

N 增高，通常

氮同位素为 5.1‰～12.3‰。水生植物的 δ
15

N 值受所利用的 DIN 的 δ
15

N 值控制，通常为

-15‰～+20‰。在富营养条件下，固氮蓝藻利用大气中的氮合成有机质，其同位素值接近 0‰。 

 

 

图 6.44 不同来源有机质氮同位素（据 Cloern et al, 2002） 

 

2、氮同位素分馏 

矿化作用是指有机氮化合物的降解或无机化过程。由于降解的最终产物通常是 NH4
+，

所以又称为铵化作用。铵化作用形成的 NH4
+将比原来的有机氮贫 15

N。从有机氮向 NH4
+的

转化过程中，产物 NH4
+的 δ

15
N 将降低 5‰～10‰，而残留有机氮则相对富集 15

N。有机质

优先矿化 14
N 使得剩余有机质 δ

15
N 偏正，可造成沉积物表层 δ

15
N 较高。 



 220 

反硝化作用是指 NO3
―

―N 通过微生物还原为气态氮（N2，N2O）的过程。参加反硝化

作用的微生物通常以异养型细菌为主，需要有机碳作为能源。反硝化作用的氮同位素分馏非

常显著，残留 NO3
―比反硝化产物 N2/N2O 明显富集 15

N。在反硝化过程中，氮同位素分馏既

非常复杂且影响因素又很多，其分馏系数的大小可能受体系的 NO3
―浓度、氧分压、温度以

及还原细菌的数量等因素制约。 

在含有 NH4
+的体系中，NH4

+的挥发将导致残留 NH4
+明显富集 15

N。如果体系的气相（g）、

液相 (ag) 间发生如下的同位素交换反应： 
14

NH4
+
（ag）＋

15
NH3(g)＝

15
NH4

+
（ag）＋

14
NH3(g) 

且达到平衡，通过理论计算达常温（25℃）时的分馏系数为 1.034。说明在平衡状态下发生

的 NH3 挥发将使 NH4
+富集 34‰的 15

N。自然环境中的氨挥发常常不是平衡过程，而是一个

极为复杂的动力学过程，分馏系数由溶液中 NH4
+含量和物理化学条件决定。湖泊中氨挥发

与水体 pH 值有关，当 pH 值大于 8.5 时，水体总铵中氨氮比例急剧增大。因此，在碱性湖

泊中，大量的氮通过氨挥发作用流失。含 NH4
+溶液中 NH3挥发使剩余溶液中 NH4

+比原来溶

液的 δ
15

N 值高。挥发中的分馏效应很大。 

总之，湖泊系统中上述过程都可能引起氮同位素分馏，从而直接或间接地引起湖泊有机

质的氮同位素组成变化。矿化过程引起的同位素分馏较小，硝化、反硝化和氨的挥发作用则

会引起水体无机氮同位素的显著变化，进一步通过生物的吸收利用影响湖泊有机质的同位素

组成。 

3、无机氮输入 

由于大部分水生植物直接利用水体无机氮，因此无机氮库的氮同位素值对沉积物有机质

氮同位素有重要影响。湖泊无机氮的输入主要包括大气沉降、生物固氮和流域输入。雨水

NH4
＋
和 NO3

－
的 N 同位素组成普遍较低，通常为-5‰～+5‰。湖泊中的固氮生物直接将大气

N2转化为能被生物体吸收利用的氮素。生物固氮过程中 15
N/

14
N 的分馏很小，与大气 N2 的

δ
15

N 近似（δ
15

Nair=0）。从流域输入的无机氮包括来源于土壤淋溶和污水排放等。土壤有机

氮经矿化作用产生的硝酸盐的 δ
15

N 值为+4‰～+9‰，而由动物粪便和人工化肥产生的硝酸

盐的 δ
15

N 值变化范围分别为+8.8 ‰～+9‰和-4‰～+4‰。20 世纪以来，氮肥的大量施用已

经成为湖泊氮输入的主要方式之一。化肥施用到土壤后，除少部分被作物吸收外，大部分流

失到湖泊中。由于工业固氮过程中几乎不发生同位素分馏，因此化肥氮同位素值较低，与大

气同位素值（0‰）接近。 

 

6.2.5.2 氮同位素在湖泊沉积中的应用 

 

1、古环境和气候变化 

Talbot & Johannessen（1992）对加纳的 Bosumtwi 湖沉积物有机氮同位素的研究表明，

晚更新世时期沉积物有机质 δ
15

N 值较高（>+10‰）(图 6.45)。沉积学和矿物学证据表明该

期间沉积物中富含有机质，且湖水 pH 值高（甚至超过了现在的 pH＝9.6）。在此条件下，沉

积物中有机质分解产生大量氨，并通过挥发而被大量消耗。由于氨挥发会引起很大的同位素

分馏，造成湖水 DIN 库富集 15
N，水生植物因吸收富集 15

N 的 DIN 而具有较高的 δ
15

N 值，

最终导致沉积物有机氮同位素富集 15
N。全新世早期到中期，湖泊处于高的稳定水位，固氮

蓝藻大量生长导致沉积物有机质 δ
15

N 值较低（+1‰～+3‰）。由于固氮蓝藻适合生长在湖水

垂向混合作用很小的条件下，湖泊沉积物低 δ
15

Norg 值反映了当时季节差异和风力较小，为

非常稳定的气候条件（Talbot & Johannessen，1992）。Filippi & Talbot（2005）在 Malawi 湖

的研究也得到了类似的结果（Filippi & Talbot，2005）。贝加尔湖沉积物有机质氮同位素值在

+3.4‰～+7.9‰波动，氮同位素值偏低指示暖期，偏高指示了冷期（Watanabe et al., 2004）。
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因此，湖泊沉积物中有机氮同位素可以很好的反映古环境和气候的变化。 

  

 

图 6.45 Bosumtwi 湖沉积岩芯有机质 δ15N 和 δ13C 剖面变化图（据 Talbot & Johannessen, 1992） 

 

2、湖泊富营养化 

随着湖泊富营养化及生态系统退化问题的日益严重，近年来，同位素技术在历史时期湖

泊水环境恢复，探索湖泊富营养化成因机理方面的应用研究也备受研究者的关注。在初级生

产力高的时期，强烈的生物光合作用将导致湖泊水体中 14
NO3

-大量消耗，而 15
NO3

-相对过剩，

浮游生物选择性吸收偏负同位素的功能降低，有利于湖泊沉积物有机质富集重同位素，随着

湖泊趋向于富营养化，湖泊有机质同位素富集重同位素的趋势更明显。因此，沉积物有机质

的 δ
15

N 值的变化可以有效指示湖泊富营养化过程。吴敬禄等（2005）对太湖不同湖区沉积

物的有机质 δ
15

N 分析表明，草型湖区沉积物有机 δ
15

N 总体比藻型湖区高。湖泊从贫-中营

养水体向中-富营养演化过程中，沉积物有机质 δ
15

N 表现为逐渐上升的趋势。太湖演化到富

营养阶段，沉积物有机质 δ
15

N 却表现为明显的偏负，这与流域人类活动氮的输入有关。近

50 年来不同湖区沉积物有机质 δ
15

N 反映的湖泊环境演化过程与实际环境检测的结果有较好

的一致性（吴敬禄等，2005）。Alexandrina 湖、Arendsee 湖等不同地区湖泊沉积物的有机质

δ
15

N 富集也与湖泊水体营养水平增大相一致，并利用同位素示踪了湖泊水体环境的历史演

化过程（Herczega et al, 2001）。 

3、湖泊氮输入 

由于水生植物直接利用湖泊水体无机氮，无机氮同位素的变化会在沉积物有机质同位素

中反映出来。Wolfe et al.（1999）对俄罗斯冻土带 Middendorf 湖的研究结果表明，当流域

被森林覆盖时，由于气候温和湿润，富含有机质土壤的生物降解速率高，使土壤有机质富集
15

N 同位素。土壤被淋溶进入湖泊，富集 15
N 的硝酸盐被浮游植物吸收后，使得湖泊有机质

δ
15

N 值偏高。而流域被冻土覆盖后，湖泊沉积物有机质氮同位素逐渐降低，反映了流域土

壤有机质分解速率减小，降低了由流域进入湖泊的土壤的硝酸盐通量，相应的大气来源的氮

比重增加（图 6.46），从而导致湖泊沉积物有机氮同位素值降低（Wolfe et al, 1999）。因此，

湖泊沉积物有机氮同位素可指示流域环境及其氮输入的历史变化。 

 

 

图 6.46 Middendorf 湖沉积物有机碳、氮同位素和碳氮比的剖面变化（据 Wolfe et al, 1999） 

 

4、有机质来源 

由于不同来源的湖泊沉积有机质氮同位素存在差异，其原理是水生植物和陆生植物利用

的无机氮的氮同位素值不同，因此氮同位素可有效示踪其来源。Choudhary et al.（2009）对

印度 Sattal 湖的研究结果表明，有机氮同位素变化范围为 0.1‰～+1.4‰（图 6.47），指示了

湖泊沉积物有机质来源以固氮蓝藻为主，与有机质 C/N 和色素的研究结果一致。Murase 

and Sakamoto（2000）分析日本 Biwa 湖沉积物有机氮同位素值（为 4.4～6.3‰），结合二 
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图 6.47 Sattal 湖有机碳、氮同位素、藻类含量和古生产力变化(据 Choudhary et al, 2009) 

 

元混合模型，估算了外源输入有机质（氮同位素值为 2‰）和自生有机质（氮同位素值为 8‰）

的相对贡献。结果表明，自生有机质所占的比例为 15%～49%，并与水深呈正相关。浮游植

物种属的变化也影响沉积物有机质同位素组成，由于不同浮游植物利用氮的形式不同，可识

别 2 种主要的初级生产者群，一种是利用易同化的 NH4
＋
、NO3

－
、NO2

－
形式的生物，其同

位素组成主要受 DIN 影响；另一种是利用大气 N2 的固氮生物，主要是蓝藻，蓝藻的 δ
15

N

较低。 

 

6.2.6 锶同位素 

 

    6.2.6.1 基本原理 

 

锶是铍、镁、钙、锶、钡和镭构成的ⅡA 族碱土金属的一员。它的离子半径（1.13Å），

略大于钙的离子半径（0.99Å），这使得锶能够在许多矿物中替换钙。因此，锶是一种分散元

素，它存在于诸如斜长石、磷灰石、方解石、特别是文石等之类的含钙矿物中。同时锶又是

菱锶矿（SrCO3）和天青石（SrSO4）中的主要阳离子，这两种矿物都存在于某些热液矿床

和碳酸盐岩中。 

如前所述锶的四种稳定同位素中，87
Sr 是由 87

Rb 衰变而来，这导致锶的同位素组成连

续不断在变化着。在含有铷的岩石和矿物中，锶同位素的精确组成决定于该岩石和矿物的年

龄和 Rb/Sr 比值。目前普遍认为：在地质时期开始时，地球中锶同位素组成是比较均匀的。

由太阳星云吸积形成的地球原始物质的 87
Sr/

86
Sr 值非常接近，大约为 0.699，这一比值即为

地球上锶的原始 87
Sr/

86
Sr 比。尔后，由于地球的化学分异作用，使得在大陆壳和上地幔中形

成的各种岩石具有各不相同的 Rb/Sr 比值（表 6.4），从而造成各种岩石锶同位素组分的不同。

总体而言，大陆壳硅铝质岩石的 87
Sr/

86
Sr 平均值要比上地幔形成的铁镁质火山岩和侵入岩

87
Sr/

86
Sr 平均值要高，前者为 0.716，后者为 0.703（图 6.48）。 

正因为地球上各类岩石中锶含量及其同位素 87
Sr/

86
Sr 比值的不同，造成了海水和河、湖

水中锶及 87
Sr/

86
Sr 随时间和空间的变化。海水的 87

Sr/
86

Sr 比值为 0.7092（Elderfield，1986），

低于现在全球河水的 87
Sr/

86
Sr 的平均值（0.7111）（Wadleigh et al，1985）。海水和河、湖水

又因为锶同位素来源物质的不同和变化，随时间和空间分别呈现不同的变化规律。无论是在

海洋还是陆地水体中沉淀的化合物，其 87
Sr/

86
Sr 比值都与其沉淀水体的 87

Sr/
86

Sr 比值相一致。

因此，可以通过测量沉淀岩石和矿物的 87
Sr/

86
Sr 来追踪水体的锶同位素变化，从而研究地质

历史进展过程，恢复古环境。下面先分别介绍海水和湖水中 87
Sr/

86
Sr 的变化情况和控制因素，

然后通过实例说明它们在古环境研究中的应用。 

 

 表 6.4 各种岩石 Rb、K、Sr、Ca 的平均含量（据福尔，1977） 
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图 6.48 地史时期 87Sr/86Sr 比值的演化图（据 Elderfield，1986） 

 

6.2.6.2 海水的 87
Sr/

86
Sr 比值  

 

海水中锶的含量为 8mg/kg，停留时间大约为 4×10
6年（Elderfield，1986）。由于 Rb 向

Sr 衰变的半周期较长（4.99×10
10年)，海水中 Rb/Sr 比又低，因此在锶的停留时间内，海水

中没有明显的 87
Sr 产生，海水 87

Sr/
86

Sr 比值仅仅取决于来源物质的 87
Sr/

86
Sr 比值。同时，由

于锶在海水中的停留时间较海水混合时间（大约 10
3 年）要长，因此在地质时期内，大洋中

海水的 87
Sr/

86
Sr 比值是均匀的。 

    1、海水 87
Sr/

86
Sr 比值的影响因素 

    如上所述，海水的锶同位素组分最终取决于各种来源物质的锶同位素组分。总的来说有

两种主要的来源：陆源输入物和海洋内部物质。 

陆源物质通过化学风化作用和河流搬运而溶解锶带入海洋水体中，它又包括：①硅铝质

花岗岩的风化：其 87
Sr/

86
Sr 大约为 0.718，δ

87
Sr 大约为+12.4‰；②大陆玄武岩的风化：87

Sr/
86

Sr

大约为 0.704，δ
87

Sr 大约为-7.3‰；③大陆内部古老碳酸盐的再循环：其影响结果使得河水

的 87
Sr/

86
Sr比值降低，即从“硅铝质岩石”的大约0.718降到更低值，如现代全球河水的 87

Sr/
86

Sr

比值为 0.7111（Wadleigh et al，1985）就是由于花岗岩、玄武岩、碳酸盐综合作用的结果。 

海洋内部物质对海水 87
Sr/

86
Sr 比值的影响也有三种方式：①海底大洋中脊的热液活动：

如现代海水进入大洋中脊前 87
Sr/

86
Sr 比值为 0.7092，通过大洋中脊后形成的热液 87

Sr/
86

Sr 降

到约为 0.703（δ
87

Sr：-8.75‰）（Elderfield，l986）；②海底玄武岩的化学风化作用；③海底

碳酸盐的重结晶作用和沉积间断。这两种过程都使得古老的海相锶进入到现代海水中从而影

响海水的 87
Sr/

86
Sr 比值。 

    2、显生宙海水 87
Sr/

86
Sr 的变化 

虽然地质历史时期任一时段海水的 87
Sr/

86
Sr 比值在全球大洋中是均一的，但随着来源物

质的变化，海水 87
Sr/

86
Sr 比值也随着时间呈现相应的变化。 

对海水 87
Sr/

86
Sr 比值随时间的变化认识已经很久，早期 Wickman（1948）、Gast（1955）、

Hedge & Wathall（1963）等都做了许多有益的工作。Peterman et al.（1970）首次提出了显生

宙锶同位素记录曲线，尔后通过 Dasch & Biscage（1971）、Veizer & Compston（1974）、Brass

（1976）、Spooner（1976）、Faure et al.（1978）等众人的共同努力，使人们对显生宙锶同位

素变化及原因有了更进一步的认识，但限于当时的技术条件，锶同位素测定不是很精确，影

响了其应用价值。1982 年 Burke 等利用现代先进的质谱仪技术，对 786 个海相样品进行测

试，得出了更为精确的显生宙锶同位素记录曲线（图 6.49）。从图中可以看出，整个显生宙

海水的 87
Sr/

86
Sr 比值变化范围大约在 0.7067－0.7094 之间。该图不但对海相地层划分、对比、

进行古海洋学研究具有重要意义，也为确定岩石的海相、非海相成因提供了数据基础。 
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图 6.49 显生宙以来海水 87Sr/86Sr 比值的变化（据 Burke，1982） 

 

6.2.6.3 河、湖水的 87
Sr/

86
Sr 比值 

 

与海水中 87
Sr/

86
Sr 均匀分布不同，地质历史时期不同地区的河、湖水 87

Sr/
86

Sr 值变化很

大，这主要是由于各河流流域或湖泊集水盆地的地质情况不同所造成。 

例如，Brass（1976）分析了来自不同河湖的 16 个水样，发现水体的 87
Sr/

86
Sr 比值与其

下伏基岩的类型密切相关。流经基性岩水体的 87
Sr/

86
Sr 甚至比现代海水的 87

Sr/
86

Sr 还低；前

寒武纪和古生代酸性结晶岩上的水体 87
Sr/

86
Sr 值高，而年代较青的富碳酸盐沉积岩上水体的

87
Sr/

86
Sr 值与同时代的海水比值接近（表 6.5）。 

 

表 6.5 不同河、湖水样中 87Sr/86Sr 值及 Cl、Sr 的含量（据 Brass，1976） 

 

 

 

再如，Wadleigh et al.（1985）对加拿大 39 条最大河流作系统采样进行锶同位素组分分

析，结果如表 6.6 所示。这 39 条河流的区域水体 87
Sr/

86
Sr 值，根据水体钙离子含量，可以

分成 2 个组合（图 6.50）： 

 

表 6.6 加拿大 39 条主要河流离子含量、87Sr/86Sr 及流量（据 Wadleigh et a1，1985） 

 

 

 

 

 

 

 

图 6.50 加拿大 39 条主要河流据 87Sr/86Sr 和 Sr/Ca 比值的分区图（据 Wadleigh et al，1985） 

 

1、低钙组合（Ca：2±2ppm） 

主要包括加拿大西部偏东的一些河流，这些地区没有碳酸盐岩，钙和锶都来源于硅酸盐

矿物。沿西北方向，基岩类型有从年轻花岗岩到古老花岗岩多种，87
Sr/

86
Sr 呈现从 0.711 到

0.740 的变化。 

2、高钙组合（Ca：20±10ppm） 

根据在表 6.6 的位置可分为三个亚组合：①顶部 Sr/Ca 高、87
Sr/

86
Sr 低的亚组合：包括

Nass 河（15）、Skeend 河（14）和 Stikine 河（17），水体的 87
Sr/

86
Sr 大约为 0.705。这一地

区碳酸盐比较贫乏，而以碎屑岩和火山岩较为富集，如 Skeend 河其新生代基底由 52%的砂

岩和页岩、29%的火山岩和 17%的侵入岩组成。②底部 Sr/Ca 值极低亚组合。水体 87
Sr/

86
Sr  

为 0.715±0.005，包括加拿大 Ontario 和 Manitoba 地区北部的一些河流。这些河流中的锶及
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同位素部分来自硅酸盐矿物，部分来自碳酸盐矿物的溶解。③中部亚组合。包括了加拿大最

主要的一些河流，它控制着加拿大水体的平均 87
Sr/

86
Sr 值。Wadleigh 等人认为，这些地区碳

酸盐矿物对 87
Sr/

86
Sr 的贡献要大于硅酸盐矿物，两者的比例为 4：1。  

尽管不同地区河、湖水的 87
Sr/

86
Sr 比值呈现一定的差异性，但就总体来说，河、湖水的

平均 87
Sr/

86
Sr 值要高于同时代海水的 87

Sr/
86

Sr 值。Wadleigh 等对加拿大 39 条河流的统计结

果表明，87
Sr/

86
Sr 加权平均值为 0.7111，这与 Brass（1976）对诸如巴西亚马逊河和美国密西

西比河这样大的河流的测试结果是相似的，他们认为 0.7111 这个值比较接近并代表了现代

全球河流水体 87
Sr/

86
Sr 的平均值，显然该值大于现代全球海水的 87

Sr/
86

Sr 值（0.7092）。 

 

6.2.6.4 应用 

 

由于稳定锶同位素分析是一项比较新的技术，用于古湖泊学研究的实例还较少。但在一

个海陆互层地层的层序中，利用 87
Sr/

86
Sr 的变化来识别“海”和“陆”的变迁，还是具有重要意

义的。例如在探索我国东部第三纪含油盆地中究竟有没有“海侵层”，以及根据湖相沉积物的
87

Sr/
86

Sr 变化，恢复古湖泊流域的气候变化等方面。 

McCulloch et al.（1989）对取自澳大利亚卡奔塔利亚湾两个柱状沉积物样品中的介形虫

（主要为 Cyprideis 和 Iyocypris）进行了锶同位素组分分析，结果如表 6.7 所示。据此恢复

了卡奔塔利亚湾 40000 年以来的古环境变迁： 

1、40000～35000 年（215～189cm）：除了一个被认为是上覆沉积掉下的样品之外（△ Sr

＝14.5），其余样品的 87
Sr/

86
Sr 为 0.70955 到 0.70968（△ Sr＝6.1～7.9）。该时期本地基本上

为湖相环境，△ Sr 较低；或者这一时期可能为海平面较高，海水超过阿拉弗拉海槛进入湖

盆引起；或者是来自新几内亚的 Fly 河携带较低 87
Sr/

86
Sr 的水注入引起。 

 

表 6.7 卡奔塔利湾柱状样品中介形虫壳体的锶同位素组成（McCulloch，1989） 

 

 

 

2、35000～13000 年（140～56cm）：介形虫壳体的 87
Sr/

86
Sr 为 0.71017 到 0.71039，△ Sr

＝12.2～18.0，该时期为一典型的湖相环境。 

3、12000～7000 年（25~2cm）：介形虫壳体的 87
Sr/

86
Sr 为 0.70918 到 0.70961，△ Sr＝0.8

－7.0。这一范围的低值与现代海水相似，而高值都与湖相介形虫值相近，沉积记录表明该

时期本地从湖相环境开始向海洋环境转变。 

4、800 年（2.0cm）：87
Sr/

86
Sr 为 0.70910 到 0.70911，△Sr＝-0.1 到-0.3，这一值与现代

海水 87
Sr/

86
Sr 比值差别微小，指示了典型的海相环境。 

成鑫荣等（1993）1对山东济阳坳陷渐新世地层沙一段钙质页岩中的钙质超微化石进行

了锶同位素组分分析，结果表明，钙质超微化石样品的 87
Sr/

86
Sr 为 0.711 左右，该值与现代

河水中的锶同位素比值（0.7111）极为相近，而与同时期海水的 87
Sr/

86
Sr 比值（0.7076～0.7084）

不同。据此认为该地区钙质超微化石的存在不反映海相环境，它与海水的侵入无关，只与水

体的化学成份关系密切。 

在一定条件下，根据湖相沉积物的 87
Sr/

86
Sr 变化也可以研究古气候的变化。如在上面提

到的 McCulloch 对卡奔塔利亚湾的研究成果中，从 140cm 到 56cm 层段，87
Sr/

86
Sr 比值虽然

                                                        
1
 成鑫荣、刘传联. 1993. 济阳坳陷沙一段钙质超微化石锶同位素分析及其地质意义. 复式油气田，4：1 
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都比较高，达到 0.71034 和 0. 71039，△ Sr＝17.2～18.0，这一变化反映该时期陆源注入水的

锶同位素组分增加。造成这种结果的原因可能是注入水来源于澳大利亚北部具有较高
87

Sr/
86

Sr 比值的基岩地区，而不是来源于低 87
Sr/

86
Sr 比值的新几内亚年轻基岩地区。但又没

有明显的证据证明这一时期有河流注入到卡奔塔利亚湖，于是 McCulloch 等人认为在大约

13000 年前，季风雨量格局南移，造成卡奔塔利亚湖盆和澳大利亚北部地区雨量增加，对具

有较高 87
Sr/

86
Sr 比值的基岩冲刷作用增强，当具有高 87

Sr/
86

Sr 比值的地表径流进入湖泊水体

时，引起湖相介形虫壳体 87
Sr/

86
Sr 的增加。 

此外，磷灰石质的鱼牙和鱼骨中 Sr 的含量极高，可达 2000ppm（Staudigel et al，1985），

同时它们不易受成岩作用影响。因此，在碳酸盐发生成岩作用或无碳酸盐的情况下（如红色

泥岩中），可以利用广泛存在的鱼骨化石作 87
Sr/

86
Sr 分析，进行地层和古环境研究（Staudigel 

et al，1985）。 

这里需要特别指出的是，由于湖泊是个极其复杂的系统，因此，在应用稳定同位素方法

开展古湖泊研究时，必须注意下列两个问题： 

第一，分析结果的多解性。对于某个湖泊，其降雨量、蒸发量、湖水温度、生物生产力、

注入水和外流水的化学性质和同位素组分、地下水的流入和流失、基底岩石的类型等都会影

响湖水的同位素组分，从而影响湖相碳酸盐物质的同位素组分。也就是说，湖相碳酸盐物质

的同位素组分是个多变量函数。这样，当我们利用湖相碳酸盐物质的同位素组分恢复古湖泊

环境特征时，必须考虑分析结果的多解性。当然也不可否认，在不同的情况下，影响湖相碳

酸盐物质同位素分馏的主导因素是不同的。所以，要结合沉积学、古生物学和其它地球化学

方法来进行综合解释。例如，Chivas et al.（1992）用湖相碳酸盐物质稳定同位素和痕量元素

的联合测定方法来进行古湖泊学研究，该方法可以在某一碳酸盐样品上同时进行稳定同位素

和痕量元素分析，所需介形虫壳瓣的重量可以小到 30μg。对于一个简单、封闭的盆地，介

形虫的 Sr/Ca 是湖水化学成分的函数（条件：湖泊稳定、溶液成份简单时，即为盐度的函数）；

介形虫的 Mg/Ca 是温度和湖水成分（或盐度）的函数；而介形虫的 δ
18

O 主要是蒸发/降雨（即

盐度）的函数，温度是次要的。综合考虑 Sr/Ca，Mg/Ca 和 δ
18

O 三个参数值，就能有助于对

简单湖泊系统的解释。 

第二，成岩作用影响。如前所述，在水﹣沉积物界面以下几米，成岩作用对孔隙水的 δ
18

O

值影响不大，但其间发生的微生物降解作用对成岩碳酸盐矿物的 δ
18

O 值有重要影响。随着

埋深的加大，压实与成岩作用增强，碳酸盐物质可以发生重结晶或次生加大现象，同位素组

分容易发生分馏作用，以致改变沉积时期原生的同位素值。所以，在应用湖相碳酸盐物质稳

定同位素作环境判别时，要首先区别出是原生碳酸盐还是成岩碳酸盐矿物。 

 

6.3 有机地球化学 

 

6.3.1 有机碳 

 

湖泊沉积物中总有机碳（TOC）浓度是常规描述沉积物中有机质丰度的最基本参数，可

以用来判识湖泊环境。沉积物 TOC 含量代表沉积过程中没有被矿化分解的那部分有机质中

的碳总量。总有机碳含量受到初始生产力以及保存状况的影响。它既可以反映沉积物中有机

质输入的多少，又可以反映沉积环境对有机质的保存能力。因此，TOC 含量受制于包括不

同来源的有机质，运移路径，沉积过程以及保存能力。湖泊沉积物有机质的主要来源是植物

碎片（只有百分之几的有机质来自动物），依来源又分内生和陆源两部分。内源有机质是湖
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泊本身水生生物所产生的有机质，主要贡献者为水生植物，其丰度受气温、降水、湖泊化学

成分与地质背景、地温等因素的影响。碱性湖泊的高 pH 值对碳循环有重要影响，这种水体

能储存更多的溶解无机碳，并产生更多的 CO2，一旦水生生物消耗 CO2，就迅速有 CO2 进

入水体补充，因此生物量高于其它类型的湖泊（汪品先等，1991）。陆源有机质是湖泊流域

范围内经河流或地表径流搬运入湖的有机成分（包括流域内的植物），一般湖盆周围植被繁

盛或地表径流加强，沉积物中陆源有机质的数量将增加。 

总有机碳浓度被表示成总量百分比时，会受到其他的沉积物成分的影响(Meyers, 2003 )。

当沉积物中碎屑组分增多时，总有机碳浓度得到稀释其百分含量降低；而去除碳酸盐矿物时

又会浓缩总有机碳浓度(Dean, 1999)。沉积物粒度也会影响总有机碳浓度，颗粒变细则总有

机碳浓度增加(Thompson, 1978)。通常在湖泊深水区由于沉积以细颗粒物质为主往往使总有

机碳浓度高于沿岸带快速沉积的粗颗粒沉积物。而有机质的堆积速率在评估有机质的输移、

保存时常比总有机碳浓度更有效，因此，有机质输移到沉积物中的速率对古湖沼学研究特别

有价值(Meyers, 1999)。通过准确的沉积年代测定，可以计算出陆源和湖泊内生的有机质堆

积速率(Sifeddine, 1996)。 古环境的变化也可以从初始生产力记录的变化来推断，但有机质

埋藏后的成岩作用会减少沉积时的有机质堆积速率。若沉积物空隙水中含氧，则埋藏后的成

岩作用会使得有机质持续减少，直到埋藏条件至无氧环境中。例如，Hodell 等比较了安大略

湖同一位置六年前后采集的柱子中有机质的含量，发现生物作用使得过去六年间有机质含量

减少了 20% (Hodell, 1998)。对 Michigan 湖的研究也证实，在湖区南部沉积物中仅有 6％的

有机碳被保存在水深 100m 以下的沉积物中 (Meyers, 1993 )，其中近 85%的源碳在离开湖面

温水层之前已被氧化(即恒温层之上水层)。在湖泊最浅层，有机质应具有较短的沉降时间，

在水层中氧化作用暴露的时闻也较短 所以浅水湖沉积物中有机质丰度通常比 Laurention 

Great 等深水湖中所发现的有机质丰度高。当有机质沉降到达湖底，常常还持续遭受氧化和

破坏。深水中沉积的有机质再次被悬浮是经常的，其结果，有机质因再悬浮和又一次暴露于

水层中被氧化破坏。其悬浮量在大型完全混合的湖泊要比小型湖大。此外在沉积物表面因生

物扰动作用(即生物混合作用)也会使暴露的有机质被氧化；底栖动物群的觅食也是导致有机

质降低的因素之一。 

 

6.3.2 生物标志化合物 

 

目前研究已经证实，地质体中有机质的丰度和组成，特别是生物标志化合物（或分子标

志物）的组成均与原始生物的种属和区域气候变化密切相关。生物体死亡埋藏后有机质的演

化又受控于沉积成岩环境，如盐度、氧化还原条件、pH 值、黏土矿物的催化作用等。有机

分子化合物在地质体中发生一系列化学变化，包括氧化、还原、芳构化.、异构化、裂解、

缩合以及发生于化合物官能团上的许多反应，这些化学反应的速率、反应产物的结构和演化

模式取决于上述控制条件。因此，可以应用生物标志化合物的分布特征、结构演化模式及其

参数变化判识地质体中有机质的成熟度、生物输入源和沉积古环境等。有机化合物种类众多，

分子结构精细，其中亦包含着丰富而形式多样的与古植被、古生态、古气候和古环境有关的

信息，因而在环境研究中分子有机地球化学也有广阔的应用前景。应用生物标志物判识生物

的输入源、沉积环境演化以及沉积记录中的历史事件等已在国内外广泛开展。在湖泊沉积研

究中，应用较多的生物标志物包括正构烷烃、支链烷烃、脂肪酸、脂肪醇、长链烷酮等；研

究的内容主要涉及生物标志物的种类、含量、相对丰度以及总有机碳和单体碳、氢等稳定同

位素组成特征(Cranwell et al.，1987:Bourbonniere et al.，1996: 谢树成等，2003; 李玉梅等，

2000; Person et al.，2001; Saehse，2006)等。 
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6.3.2.1 生物标志化合物与古生物输入 

 

植物类脂物与细菌、藻类的类脂物在组成和分布特征上有明显的差异，可以反映在正烷

烃、脂肪酸，酮、醇、醛以及甾、萜类等分子级标志物差异上，甚至包括分子的精细结构变

化和官能团的变化，碳﹣碳键的不饱和程度以及所含杂原子的变化等方面。例如，正烷烃与

脂肪酸的长链部分主要来自高等植物，而短链部分主要来源于细菌和藻类，它们的相对含量

即可反映古生物的输入和古生态特征；又如，研究木质素的氧化降解产物，如芳香醛、酮、

酸类的分布与结构，可以鉴别木质素与非木质素，被子植物与裸子植物的输入，从而提供古

植被信息。 

在沉积物有机质中已检测出的类异戊二烯烷烃化合物分布十分广泛，包括了所有按照生

物组分已知的主要类型，特别是各种各样的无环类异戊二烯烷烃、甾类和萜类化合物。沉积

物中检出的甾类和萜类有的具有直接从生物继承而来未曾变化的结构，另有一些则经历了成

岩变化，但仍然保留其结构或立体化学的主要特征，可据此确定它们的生物来源。某些生物

标志化合物具有较狭隘的生物产出，或只来自某些特定的生物，是特定生物输入沉积物的标

志物。例如，甲藻甾醇、甲藻甾酮及其甾烯衍生物是甲藻输入沉积物的标志物。另有一些化

合物则产出较为广泛，可能指示某种广义的生物输入，如高等植物、菌、藻类等。在低热流

的沉积环境中，甾、萜类脂可以保存长达十几亿年，说明分子信息可以在长期地质历史中幸

存下来而成为古生物输入和古气候、古环境研究的重要标志。最重要的甾、萜类化合物如下： 

   （1）无环类异戊二烯化合物 

    无环类异戊二烯化合物包括广泛分布于现代沉积物中的规则无环类异戊二烯烷烃、醇和

酸。例如，具有泛指意义的 2、6、10-三甲基十二烷，2、6、10-三甲基十三烷，植醇、植酸、

角鳖烯等；一些来自甲烷菌的 2、6、10、15、19-五甲基二十烷和 2、6、10、14、18-五甲

基二十烷以及 3、7、11、15、18、22、26、30-八甲基三十二烷等特殊类型的无环类异戊二

烯烷烃化合物。还有一些代表古细菌膜来源的重要化合物，即甘油醇四醚类的降解产物，如

双植烷、双环 C40 类异戊二烯烷烃和 13、16-二甲基十八烷。 

   （2）倍半萜类 

    大多数常见的倍半萜类化合物主要来源于高等植物，如来自针叶植物的花侧柏烯、雪松

烯、雪松烷和桉叶油烷等。 

   （3）二萜类 

    沉积物中检测出的环状二萜类，包括烷烃、烯烃、芳烃、各种不饱和羧酸和芳香羧酸，

以及芳香醇，这些化合物主要来源于高等植物的树脂。典型的化合物如脱氢松香酸、山达海

松酸、脱氢松香烷、惹烯等。 

   （4）甾类 

    地质体中检测出的甾类化合物甚多，包括了烷烃、烯烃、芳烃、醇、酮、酯、酸和醚类

化合物。常见的甾类大多来源于水生生物，少数来源于高等植物，还有一些特殊生物输入来

源的化合物，即来源于特定水生生物的化合物，例如，来源于甲藻的 4a、23、24 一三甲基

-5a(H)胆甾-22 烯-3 酮；来源于硅藻的 3-壬基羟基胆甾-5-烯等。 

   （5）三萜类 

    沉积物中分布最广泛而又最丰富的三萜类是藿烷类，包括了烷烃、烯烃、芳烃、醇、酮

以及饱和的和不饱和的酸和醛。例如，来自细菌的细菌藿四醇及其衍生物。藿烷类以外的三

萜类化合物主要来源于高等植物，例如，具有无羁烷、乌繖烷、奥利烷或蒲公英烷以及羽扇

烷结构的各种三萜类化合物。但也有一些其它来源的三萜烷，如伽马蜡烷由四膜虫醇演变生

成，来自原生动物。 

   （6）四萜类 
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    沉积物中检出的最特征的四萜类化合物是类胡萝卜素，例如，β-胡萝卜素具有泛指意义；

硅藻黄素来自于硅藻；角黄素来源于浮游动物；螺菌黄素来源于紫色光合菌；玉米黄素来源

于细菌等。 

 

6.3.2.2 生物标志化合物与沉积环境 

 

近期研究表明，应用生物标志化合物的分布和特征可以有效地确认古沉积环境，例如，

区分海相与陆相成因沉积物的有机质，甚至可进一步细分沉积环境，如淡水湖相和高盐度湖

相，海相碳酸盐岩相和三角洲相等。 

（1）正烷烃 

    淡水环境常以高碳数正烷烃为主，主峰主要是 nC27 和 nC29，奇偶优势明显，代表陆源

输入特点。淡水﹣半咸水环境以低碳数为主，个别样品以 nC17 为主，代表丰富的藻类输入。

咸水或高盐度水环境正烷烃分布主要在 nC18～nC28，常呈现高碳数范围的偶碳优势分布，主

峰碳为 nC22、nC24 和 nC28。这种碳数分布可能与某种细菌输入有关，或代表了膏盐环境，

如 nC22 优势，nC16～nC24 分布等。高碳数的偶碳优势则可能代表了某种细菌和藻类，如丛

粒藻的输入，也可能是正烷烃前身物在膏盐环境的强还原条件下演化的结果。 

   （2）无环类异戊二烯烷烃 

    姥蛟烷(Pr)与植烷(Ph)比值常作为判断原始沉积环境氧化﹣还原条件及介质盐度的标

志。姥蛟烷、植烷主要来源于光合植物基侧链所形成的植醇。植醇在不同的氧化还原条件下

可向不同方向转化，在弱氧化弱还原介质条件下，植醇易形成植酸，然后进一步脱羧形成姥

蛟烷；在还原偏碱性介质条件下，植醇则经过脱水作用而形成植烷。因此，高的 Pr/Ph 值指

示有机质形成于氧化环境，而低的 Pr/Ph 值指示有机质形成于还原环境。淡水环境姥蛟烷/

植烷值在 1 左右，个别较低；而半咸水或咸水环境中则往往大于 l。最为特征的是膏盐环境

沉积物的姥蛟烷/植烷值异常低，这种异常高的植烷优势和极低的姥蛟烷/植烷值可能分别代

表了甲烷成因菌和喜盐细菌的输入，或高盐度和强还原的沉积环境。在膏盐环境沉积物中往

往还含有少量 2、6、10、15、9-五甲基二十烷（i C25）和角鳖烷（i C30），前者属于含盐环

境甲烷菌的输入，后者属于甲烷成因菌和喜酸喜热菌的输入。 

（3）萜类烃 

淡水环境中藿烷分布范围较宽，一般在 C31～C35，偶尔有 C36化合物，升藿烷指数低。

淡水或半咸水环境升藿烷分布范围较窄，一般在 C31～C33，升藿烷指数略高。咸水或高盐度

水环境升藿烷分布最为特征，主要表现为异常高的升蓍烷指数，这是膏盐环境所特有的，可

能与特定的成岩环境，或与某种特殊细菌或蓝绿藻有关(Ten Haven et al，1985；Fu et al，

1986,1988)。 

在各种环境中部分产出伽玛蜡烷， 但随着湖泊水体盐度增加，伽玛蜡烷的产出更为普

遍，含量大大增加。伽玛蜡烷被认为来源于原生动物，也是一种喜盐生物。因此，伽玛蜡烷

的大量产出已成为含盐较高环境的特征标志(Ten Haven et al.，1985；Fu et al.，1986,1988)。

沈吉等人(1997)在江苏固城湖沉积岩心 12.08～5.55m 检测到较高含量的伽玛蜡烷，结合硅藻

推测固城湖在 9.6kaB.P.发生过海侵。 

（4）甾类烃 

不同盐度湖泊沉积物中规则甾烷的分布和组成差别不甚明显，都以 C29和 C27化合物为

主，分别代表了高等植物和藻类混合输入。需要指出的是，在三种不同盐度环境中都往往检

出 4-甲基甾烷，而 4-甲基甾烷的最高含量主要集中在淡水环境沉积物中，4-甲基甾烷被认为

来源于甲藻。研究结果表明，湖泊中甲藻的大量繁殖仅仅局限于淡水环境。4-甲基甾烷的碳

数组成三角图表明盐湖环境的 4-甲基甾烷特别富含 C29 和 C30化合物，而明显不同于其它两
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类环境的沉积物，这种组成的不同有可能说明不同盐度环境下繁殖的甲藻种属不相同。 

根据所研究的化合物，包括正烷烃、类异戊二烯烷烃、甾烷、萜烷的组成和分布可以提

供有关古沉积环境和生物输入的重要信息。表 6.8 列出了各类反映古生物输入和古环境的有

关参数及其地球化学意义。 

 

表 6.8 生物标志化合物参数计算与解释( 傅家谟等, 1991) 

 

 

 

 

应用上述生物标志化合物的参数可以很好地确认高盐度水或咸水湖相沉积环境，并可区

别淡水和淡水﹣半咸水湖相沉积物。在高盐度水或咸水沉积抽提物中，最主要的生物标志化

合物组成特征是极高的植烷优势和高含量的伽马蜡烷及升藿烷的异常分布（升藿烷指数远大

于 1）。淡水湖相泥岩与淡水﹣半咸水相泥岩区别较小，主要表现在淡水沉积物抽提物中显

示较明显的陆源高等植物输入标志，如正烷烃主峰为高碳数（C27、C29）化合物，高碳数正

烷烃分布的奇碳优势和 C29 甾烷优势等。淡水沉积物与沼泽相沉积物在空间和纵向地层上过

渡，因而常检出有典型陆生高等植物输入的标志化合物。 

值得注意的是，类脂化合物在沉降到湖底过程中遭受了大量降解变化，仅末被破坏的类

脂化合物成为沉积信息的一部分。因此沉积物中类脂化合物成分不同于来源物，明显的例子

就是沉积物中链烷酸和链烷醇的相对贡献变得较少。在 Michigan 湖按逐渐加深收集的沉降

沉积物中可以看出，物质沉降期间，水生类脂化合物优先降解 (Meyers, 1993 )。相反，来源

于陆生的有机质在到达湖之前已遭受微生物的再作用。 

 

6.3.2.3 生物标志化合物与古温度 

应用于恢复古温度研究最成功的生物标志物的例子就是长链不饱和酮 37

kU  指标，最早由

Brassel等根据C37:2和C37:3长链不饱和酮建立，用来估算地质历史时期海水表面温度（Brassell 

et al.，1986）。现在已经证明，长链酮不饱和度与水温反相关，受严格的生物化学作用限制，

并且对温度变化极为敏感，同时， 37

kU  值的变化曲线与深海沉积物中碳酸盐 

氧同位素变化曲线有良好的对比性，并且 37

kU  指标不受深海碳酸盐补偿深度、海水盐度、冰

盖以及藻类组合的影响，具有良好的稳定性状。 37

kU  指标在实际应用中的最大问题是，不同

区域需要分别进行温度标定，这主要是考虑到长链不饱和酮的产率可能存在显著的生物地理

变异性（Villanueva et al, 2002；Cacho et al.，1999；Ishiwatari et al.，2001；Bac et al.，2003）。

近年来，一些学者相继开展了湖泊沉积物中长链烯酮的研究。Cranwell et al.(1985) 

发现英国的 3 个淡水湖中存在长链烯酮，Zink et al.(2001)研究了德国、澳大利亚和北美的 27

个淡水湖泊的现代沉积物，以及德国、美国和俄罗斯的 4 个湖泊中的古代沉积物，发现大多

数的淡水湖泊中存在长链烯酮。Innes et al.(1998)研究了挪威 Pollen 湖长链烯酮从泻湖演化

到淡水湖过程中的分布。Li et al.(1996)发现青海湖(淡水﹣咸水湖)中存在长链烯酮。盛国英

等人(1998)报道了碱性碳酸盐型咸水湖和盐湖沉积物中分布有长链烯酮，其组成和分布与海

洋沉积物中的具有相似性，推测原始生物可能是金藻源。尽管长链不饱和脂肪酮在湖泊也有

检出，但相对于海洋来说，分布很局限，且母质来源尚未清楚确定，利用该类化合物重建湖

表 6.8  生物标志化合物参数计算与解释 
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泊古温度的工作仍然比较稀少。Zink 等根据世界范围内 27 个不同类型湖泊沉积有机质中的

长链不饱和酮，初步建立了湖泊中长链不饱和酮的分布和湖泊水温之间的关系，为定量化重

建湖泊古水体温度奠定了基础（Zink et al., 2001）。Li 等人提出经过校正的 37

kU 计算结果也适

用于青海湖湖泊水体古温度的重建，同时指出，除温度外，长链不饱和酮的不饱和类型还可

能受到生物来源、盐度等诸多不确定因素变化的影响（Li et al., 1996）。孙青等(2004)在我国

内蒙古、新疆和青海的 9 个硫酸盐型盐湖表层沉积物中检测出长链烯酮，并发现咸水湖和淡

水湖中长链不饱和烯酮与湖区年平均温度相关性最好，可能会成为利用湖泊沉积物重建古温

度的重要替代指标。 

与海洋沉积物相比，要从湖泊沉积有机质中定量提取古温度信息是一件十分困难的事，

如何寻找有效的替代指标来定量反演这些地区古温度，一直是第四纪地质的地球化学家们孜

孜以求的目标。其中，Kawamura and Ishiwatari 通过对日本琵琶湖上部 20 m 岩芯中脂肪酸

的来源及其生物化学作用研究，发现 C18:2/C18:0 值与剖面孢粉分布存在一定对应关系，提

出脂肪酸的不饱和度与温度有关，比较适合于湖泊古温度的定性恢复（Kawamura, 1981）。 

 

6.3.2.4 生物标志化合物与富营养化 

 

湖泊沉积物中有机质来源可以是以细菌、蓝藻为代表的低等植物；也可以是浅水地带的

挺水、沉水微管束植物以及陆生高等植物。不同的生物体中正构烷烃的分布特征不同。房吉

敦等(2009)依据滇池沉积物中有机质的总体特征，将该湖泊沉积岩芯划分为三段和对应的三

个环境演化阶段，其中上段(0～20 cm)较好地记录了滇池湖泊富营养化过程，该段可溶有机

质组成的定量分析结果表明：正构烷烃组分具有较强的稳定性，反映出滇池沉积有机质以菌

藻类来源为主。沉积柱下部陆源高等植物的输入有相对增加的趋势；中部挺水、沉水和漂浮

等大型内源植物的输入相对增加，从下往上草本植物的相对贡献增加。其次，由下往上，脂

肪醇组分从主要反映为有机质中陆源输入的部分，以具强烈偶碳优势的高碳数脂肪醇为主，

渐变为脂肪酸组分揭示出可溶有机质中以浮游植物贡献为主，局部层段存在相对较强的细菌

改造作用。作者认为，湖泊生物标志化合物记录了滇池从贫营养化的湖泊逐步演变成富营养

化湖泊的过程，特别是最近几十年，滇池内源有机物和陆源有机物的输入都呈现快速增长的

趋势，结合同位素组成的特征研究，表明滇池已进入了重富营养化阶段。 

姚书春等人（2004）通过对巢湖沉积钻孔的柱状样品有机碳、总氮变化特征以及饱和烃

的碳数分布类型的研究，追溯了该水域富营养化的发展变化划分为三个阶段。 

阶段一，孔深 25～16 cm 相当于 1898 年到 1946 年。作为营养盐氮的含量一直比较低，

同时湖泊沉积物的总有机碳含量也比较低。碳氮比和 TARHC 表明湖泊沉积有机质是藻类和

陆生高等植物来源并重。饱和烃的 C25/C29 为 0.51，0.34，说明此阶段内大型水生植物与陆

生高等植物相比相对较少。 

阶段二，孔深 l6～9 cm 相当于 1946 年到 1972 年。粒度从最粗逐渐变细，经过计算发

现该阶段为全剖面中沉积通量最大段，说明该时段水土流失比较严重。从粒度和 TARHC 这

两个指标来看，这一阶段湖泊沉积物中的有机质以陆源有机质占主要地位。但碳氮比波动剧

烈，出现剖面中最大峰值和谷值，表明这一阶段有机质以陆源为主和以藻类来源为主交替变

化。 

阶段三，孔深 9～0 cm 相当于 1972 年到 2002 年。巢湖上个世纪 70 年代以来存在富营

养化加剧的趋势。总氮和总有机碳在 19 世纪末到 20 世纪 70 年代初之间基本维持在一个相

对较低且比较稳定的范围内。但自 1972 年以后，总氮和总有机碳呈明显的增大的趋势，分

别增加了 2.5、2.9 倍。20 世纪 70 年代以来 TOC/TN 比值在整个剖面中处于比较低的水平，
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平均为 7.0；正构烷烃的主峰为 C17, TARHC 出现了剖面中最低值 0.57，表明这段时间内藻类

和细菌是湖泊沉积物中有机质的主要来源（图 6.51）。 

 

 

 

 

图 6.51 巢湖沉积物钻孔中多指标垂直分布 

  

6.3.3 色  素 

 

植物残体消失后，它们产生的某些色素还将长期存在，如叶绿素类（Chlorophylls）与

胡萝卜素（Carotenoids），它们不溶于水且不能透过细胞膜，因此能保存在湖泊沉积物中。

不同植物具有不同的色素组合类型，因此根据湖泊沉积物中色素的含量和种类可恢复湖泊的

初级生产力，了解历史时期湖泊营养状况，进行古生态及湖泊学研究。湖泊初级生产力与其

光照，温度和营养盐含量等环境因素有关，并受到当时气候的影响。因此可通过分析湖泊沉

积物色素含量，结合沉积速率的分析结果，揭示湖泊环境演化和历史气候变化等特征。因而

色素作为一种有效的环境指标得到广泛应用（韩晓钟，1992; 薛滨等，1995; 马燕等，1996; 

张振克等，1998; 吴敬禄等，2002）。 

Swain et al.(1985)的工作使得利用分光光度计可以分析沉积物中几种色素：叶绿素及其

衍生物(CD)、总胡萝卜素(TC)、蓝藻叶黄素（Myx）、颤藻黄素(Osc)，以及 CD/TC 比值、

Osc/Myx 的比值和未分解的叶绿素即保存指数(NC) (Swain, 1985)。随着新技术、新方法的不

断应用，特别是自 1995 年以来，利用新开发的高效液相色谱（HPLC）分析方法使沉积色

素的研究程度更为深刻。 

 

6.3.3.1 沉积色素应用于湖泊生产力的研究 

 

Gorham 和 Sanger 对明尼苏达州的湖泊和英国的湖泊研究发现，水华严重的明尼苏达州

的湖泊中其沉积色素的量也高于生物量较低的英国湖泊(Gorham, 1967)。Leavitt 的研究表明：

湖泊沉积物中普遍存在的 β-胡萝卜素和脱镁叶绿素 a 与湖泊中的总生物数量相关(r=0.56～

0.65)，而叶黄素+玉米素和脱镁叶绿酸 b 与绿藻门的生物数量相关(r=0.53～0.55) (Leavitt, 

1993)。可见沉积色素的增加一般可指示为浮游植物生物量的增加。Zullig 也指出，对于确定

湖泊古生产力，沉积物中的叶绿素及其衍生物可能是比有机碳更为敏感的指标（Zullig, 

1981）。 

杨明等人根据色素在沉积岩芯的变化特征将东湖环境的演化分为四个阶段： 

第一阶段为孔深 30～22cm 段, 时间约为 1900～1927 年。在此阶段各色素含量总体水

平较低,东湖在这个时期生物生产力水平较低, 沉积物有机质来源以内源为主, 蓝藻植物群

多样性丰富,水体较深,湖泊处于贫营养状态。 

第二阶段为孔深 22～15cm ,时间跨度约为 1927～1950 年,在此阶段各种色素含量均有

所上升, CD/TC 呈下降趋势；Osc/Myx 也下降，显示该时期湖泊初级生产力开始升高, 外源

有机质贡献开始增大, 水体营养水平开始增加。 

第三阶段为孔深 15～4cm ,持续时间约为 1950～1988 年,该阶段各色素水平在显著快速

上升后,维持在相当高的水平。CD/TC 处于峰值,而 Osc/Myx 则处于下降趋势,说明该时期湖

泊初级生产力高,沉积物有机质以内源为主,水体发生富营养化,其原因可能与 1957 年建设武

丰闸后,东湖与长江完全隔绝,成为封闭的水体,以及解放后,东湖周边地区工业的快速发展和

图 6.51 巢湖沉积物钻孔中多指标垂直分布 
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人口的大量迁入等因素有关。 

第四阶段为孔深 4～0 cm , 时间约为 1988～2003 年, 在此阶段,各色素指标变化不一, 

其中 CD 和 TC 较高, 说明湖泊生产力稳定在较高水平；Osc 和 Myx 均呈下降趋势,说明湖

泊水体富营养化程度有所缓解, 但仍维持在相当高的水平(杨明等，2005)。 

 

6.3.3.2 沉积色素应用于环境事件的研究 

 

南四湖位于黄河下游鲁西南, 为南阳、独山、昭阳和微山四个相互联贯的湖泊总称。湖

泊总面积 1097.6 km
2
,是华北地区最大的淡水湖泊。长期以来, 南四湖的成湖时代一直是个有

争议的问题, 由于湖底沉积物为黄河泛滥物质, 因而难以根据底质的沉积相特征获取成湖时

代。目前多数人根据史料记载, 认为南四湖形成于距今八、九百年。另一些人则根据湖面波

动的沉积记录, 认为南四湖形成于距今二千年。沈吉(1997)等利用美制活塞型采样器在南四

湖东北（独山湖）及西南（微山湖）分别采取了 120cm 沉积柱状岩芯, 开展沉积环境指标分

析, 研究过程中发现, 沉积岩芯中色素的指标在 2450 aBP 以前均为零值, 进一步开展的有机

碳、氮比值及有机碳同位素分析表明, 2450 aBP 开始, 沉积位置有机质物源有较大变化, 因

此推测南四湖形成于 2450 aBP(图 6.52, 6.53) 

。 

 

 

 

图6.52 微山湖剖面色素及有机碳同位素分布 

 

 

 

 

 

图6.53 独山湖剖面色素，C/N及有机碳同位素分布 

 

 

若尔盖盆地位于川西北, 是伴随青藏高原隆起而形成的断陷盆地。地势南高北低起伏较

小，现代黄河从西部流人盆地蜿蜒曲折, 在接纳源于东南部山区的白河、黑河后折向西北, 从

玛曲县流出盆地进人峡谷区。研究峡谷区即为古黄河袭夺区, 袭夺前的若尔盖盆地曾长期维

持湖泊环境。1992年在若尔盖县黑河牧场西南约3km的黑河南岸施工RH孔，地处古湖泊凹

陷中心附近。据14
C测年和磁极性测试, 建立了该孔较精确的年代序列。沉积物经多项环境

代用标志分析测试, 在井深, 
14

C年代（376301070）aBP处, 获得该孔黄河切穿若尔盖古湖的

沉积学证据（王云飞等，1995）。沉积物中叶绿素及其衍生物、总类胡罗卜素在12.4m显示的

突变, 也是辅助证明此深度上、下区域环境有重大变化重要依据(图6.54)。 

 

 

 

 

 

图 6.54 若尔盖古湖钻孔沉积物的环境代用标志的垂向变化 

 

图6.52 微山湖剖面色素及有机碳同位素分布 

图6.53 独山湖剖面色素，C/N及有机碳同位素分布 

图 6.54 若尔盖古湖钻孔沉积物的环境代用标志的垂向变化 
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现在，国际上研究古色素学不只局限于上述 7 项指标，而是更为精确地具体到更多种色

素指标，成为古湖沼环境重建的重要手段之一。但目前沉积色素的研究还存在一些不足，首

先研究仅限于定性地分析，还没有找到利用沉积色素来定量地重建古生产力、古生态环境的

较为成熟的方法。其次，不同的沉积色素来源不同，在沉积过程中受不同物理、化学、生物

条件的影响，其降解程度也不同，即以往的研究工作主要利用直接测得的沉积色素数据来恢

复古生态环境，忽略了色素在沉积过程中的变化，因此影响研究的精度和质量。以上问题有

待于今后工作的改进和克服。 
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第 6 章图表，建议图 6.22 用彩色；其余用黑白（作者注） 

 

表 6.1 太湖流域东氿元素浓度背景值 （单位：mg/kg） 
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表 6.2 DJ－5 孔各元素在 3 个主成份上的因子得分 
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表 6.3 锶同位素标准及其值（据 Elderfield，1986） 

 

标准 
87

Sr/
86

Sr 

埃默――阿门德实验室 0.70800 

NBS987 SrCO3 0.71022 

海水 0.70920 
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表 6.4 各种岩石 Rb、K、Sr、Ca 的平均含量（据福尔，1977） 

 

岩石类型 
RB 

ppm 

K 

ppm 

SR 

ppm 

Ca 

ppm 

1、超基性岩 0.2 40 1 25000 

2、玄武质岩石 30 8300 165 7600 

3、高钙花岗岩 110 25200 100 25300 

4、低钙花岗岩 170 42000 100 5100 

5、正  长  岩 110 48000 200 18000 

6、页      岩 140 26600 300 22100 

7、砂      岩 60 10700 20 39100 

8、碳  酸  盐 3 2700 610 302300 

9、深海碳酸盐 10 3700 2000 312400 
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表 6.5 不同河、湖水样中 87Sr/86Sr 值及 Cl、Sr 的含量（据 Brass，1976） 

 

样品来源 
87

Sr/
86

Sr Cl(mg/l) Sr(μg/l) 

1. Wailuki 河（美国） 0.7036 3.8  

2.Russian 河（加拿大） 0.7053 5.5 94.4 

3.Nile 河（埃及） 0.7060 19.2 234.9 

4.Eel 河（加拿大） 0.7063 4.6 323.2 

5.Mad 河（加拿大） 0.7066 2.7 306.1 

6.Colorado 河（美国） 0.7085 45.0  

7.Brazos 河（美国） 0.7086 63.5 562.2 

8.Rhone 河（法国） 0.7089 9.4  

9.Red 河 0.7090 61.7  

10.Wateree 河 0.7096 10.4 40.8 

11.Po 河（意大利） 0.7097 13.2  

12.Mississippi 河（美国） 0.7101 16.6 325.5 

13.Amazon 河（巴西） 0.7110 2.8  

14.Cauveri 河（印度） 0.7130 14.7 317.0 

15.Susquehanna 河 0.7137 10.9 226.1 

16.L.Superior 河 0.7146 1.4 23.8 

﹡样品 1－5：基性岩基底；样品 6－12：年轻沉积岩基底；样品 14－16：酸性岩基底。 
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表 6.6 加拿大 39 条主要河流离子含量、87Sr/86Sr 及流量（据 Wadleigh et a1，1985） 

 

河流 
TDS 

ppb 

Ca 

ppm 

Cl 

ppm 

Sr 

ppb 

87
Sr/

86
Sr 

流量 

m/s 

St. Lawrence 298 29.0 24.0 137 0.70946  

Mackenzie 291 33.0 9.0 175 0.71102 9189 

Fraser 159 15.0 2.0 80 0.71195 9170 

Columbia 171 19.0 0.8 74 0.71563 3040 

Churchill(N) 34 1.8 0.5 7 0.71757 2465 

Nelson 239 23.0 10.0 75 0.71463 2230 

Yukon 264 28.0 0.5 108 0.71616 2145 

Koksoak 28 2.4 0.5 15 0.73013 2120 

Saguenay 24 4.0 0.5 23 0.71308 1657 

Nottaway 39 2.8 0.5 11 0.71855 1362 

Rupert 23 1.8 0.5 7 0.71832 1032 

Manicouagan 45 1.6 3.0 12 0.71686 881 

St. Joun 99 12.0 2.8 59 0.70977 866 

Skeend 89 10.0 0.5 71 0.70460 839 

Nass 106 12.0 0.5 97 0.70540 836 

La Grande 15 1.0 0.5 12 0.73455 820 

Stikine 166 17.0 0.5 58 0.70542 775 

Eastmain 20 1.0 0.5 6 0.72845 703 

Severn 173 17.0 0.5 34 0.71818 663 

Aux Feuilles 14 1.0 0.8 10 0.73471 630 

St. Maurice 39 2.1 1.0 11 0.71121 607 

Moose 194 22.0 0.5 12 0.71323 601 

A la Baleine 38 3.7 0.5 14 0.71647 593 

Grande Riviere       

de la Baleine 14 0.8 0.5 9 0.73844 517 

Petit 35 1.9 1.0 13 0.71045 517 

Mecatina 168 18.0 0.7 23 0.71996 507 

Churchill 26 0.7 0.5 8 0.72910 493 

Back 35 1.9 0.5 14 0.71882 478 

Thelon 37 2.2 3.0 23 0.72579 427 

Kazan 179 17.0 0.5 22 0.71769 400 

Winisk 29 2.5 0.5 12 0.71630 400 

Moisie 209 20.0 0.5 63 0.71191 369 

Porcupine 38 1.2 0.5 9 0.71854 366 

Aux Outardes 10 1.1 1.7 8 0.72638 355 

Arnaud 225 25.0 0.5 36 0.71769 325 

Hayes 32 1.3 0.5 12 0.71307 328 

Hatashquan 162 16.0 0.5 26 0.71402 271 

Attawapiskat 79 6.0 1.7 33 0.71647 60 
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Harricana 103 10.0 1.8 38 0.71703 1295 

算术平均值 176 18.0 6.8 84 0.71113  

加权平均值       
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表 6.7 卡奔塔利湾柱状样品中介形虫壳体的锶同位素组成（McCulloch，1989） 

  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

深度 
87

Sr/
86

Sr ΔSr 

2.0 0.09112±28 －0.1 

2.0 
0.709096±25 

－0.3 

25.5 
0.709385±25 

3.7 

25.5 
0.709614±25 

7.0 

25.5 
0.709180±25 

0.8 

25.5 
0.709234±25 

1.6 

56.0 
0.710337±25 

17.2 

56.0 
0.710393±25 

18.0 

80.0 
0.710131±25 

14.3 

80.0 
0.710147±25 

14.5 

91.0 
0.710051±25 

13.1 

91.0 
0.710047±25 

13.1 

91.0 
0.710164±25 

14.7 

91.0 
0.709984±25 

12.2 

91.0 
0.710137±25 

14.3 

91.0 
0.710071±25 

13.4 

91.0 
0.710063±25 

13.3 

91.0 
0.710163±25 

14.7 

120.0 
0.710142±25 

14.4 

125.0 
0.710143±25 

14.4 

125.0 
0.710138±25 

14.4 

140.0 
0.710170±25 

14.8 

140.0 
0.710177±25 

14.9 

189.0 
0.710147±25 

14.5 

189.0 
0.709681±25 

7.9 

189.0 
0.709646±25 

7.8 

189.0 
0.709635±25 

7.8 

192.0 
0.709635±27 

7.3 

192.0 
0.709572±27 

7.3 

215.0 
0.709552±26 

6.4 

215.0 
 

6.1 
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表 6.8  生物标志化合物参数计算与解释( 傅家谟等, 1991) 

续表 6.8 

参数 描述 定量 指示意义 一般解译 

主峰碳 最高丰度的正烷烃 RIC 或

m/z 85 

生物输入 藻类输入具有 C17 主峰型；高等

植物输入具有 C27、 C29或 C31主峰的

单峰型，双峰型分布被认为是混合源 

C31/C17 nC31/nC17 m/z 85 生物输入,值<0.5, 表明大量

藻类输入，值>2, 主要为高

等植物输入， 

通常藻类含丰富的 nC17:高等植

物富含 nC31 

Pr/C17 姥鲛烷/nC17 RIC 物源：大于 1，藻类输

入，但随降解作用增加比值

减少 

姥鲛烷由藻类输入，通常来源于

叶绿素和脱羟基维生素 E，参数与成

熟度和排烃作用也有关 

Ph/C18 植烷/C18 RIC 生物输入, 值大于 1 为

古细菌 

高比值通常是强还原环境 

Pr/Ph 姥鲛烷/植烷 RIC 古环境，值小于 1 为还

原环境 

同样受物源影响，除来源于叶绿

素，也可来源于水生生物和细菌 

iC23+iC30 C25 和 C30 异戊二

烯烷烃占总异戊二烯

烷烃的含量 

m/z 85 甲烷菌来源 如:2，6，10，15，19 五甲基二十

烷来源于甲烷菌 

/nC17 -胡萝卜烷/nC17 RIC 环境 较高的-胡萝卜烷存在于还原或

高盐环境 

C27/T 

C28/T 

C29/T 

 C27/甾烷 

 C28/甾烷 

 C29/甾烷 

m/z 217 生物输入:简单地说，藻

类输入 C27/T 值大，C29/T 为

高等植物输入，也可能来源

于不同的藻类 

对成熟度也较敏感 

20S% 

% 

C29  20 S/ 

（20S+20R） 

C29 20(S+R)/ 

(+)20(S+R) 

m/z 217 

 

m/z 217 

成熟度，随成熟度增加

而增加，平衡于值 55% 

20s,   随成熟作用增大而增多 

4-甲基甾

烷指数 

C30-4- 甲 基

/C29(20S+20R) 

20S+20R 甾烷 

m/z 231 

m/z 217 

生物输入，4-甲基甾烷

由藻贡献 

4-甲基甾烷是在甲藻中富集的 4-

甲基甾醇的成岩产物 

重排甾烷指数 (20R+20S C27 重排甾

烷)/ (20R+20S C29

甾烷) 

m/z 217 成岩环境高比值可能指

示高粘土环境，相反为碳酸

盐沉积环境 

粘土可能催化甾烯成为重排甾烯 

(转化重排甾烷)，同样受成熟度影响 

藿烷/甾烷 C30 藿烷/ C29 甾

烷 

m/z 191 

m/z 217 

物源:高比值(>)表明较

高的陆源输入 

比值对于藻类和陆源输入有机质

的相对含量变化较为敏感，也可能反

映细菌改造 

/ 莫烷/藿烷 m/z 191 成熟度 也受物源影响 

22S C32   22S/ 

(22S+22R) 

m/z 191 成熟度 

变化范围 0-60% 

随成熟作用，生物构型的 22R 向

较稳定的 22S 构型转化 

伽马蜡烷 指数 伽马蜡烷 /C30 

藿烷 

m/z191 物质输入 各个环境中普遍存在，但以咸水

或半咸水环境较丰富 
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续表 6.8 

 

 

 

 

 

 

图 6.1 苟仁错湖泊沉积物与世界范围内其他岩石矿物 CIA 值比较（单位：％） 

（新鲜岩石和矿物的 CIA 据 Nesbitt and Young, 1982; Nesbitt and Wilson, 1992） 

 

 

 

 

 

 

 

升藿烷指数 C35(22S+22R) 

升藿烷/C32 

(22S+22R) 升藿烷 

m/z191 在高盐环境下，这一

比值较高 

高盐环境下经常出现

C35> C34>C33藿烷分布的“翅

尾”现象 

37

kU
或

'

37

kU  37

kU
=（[C37:2]- 

[C37:4]）/( [C37:2]+ 

[C37:3] [C37:4] ) 

'

37

kU =[C37:2] 

/([C37:2] +[C37:3]) 

GC, 

RIC 

古海水表层温度 来 源 于 金 藻 门

(Prymnesiophyceae) 的

E-huxleyit 和 Goceanica 等藻

类 .该藻类中长链烷酮中不

饱和度与温度变化相关 
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图 6.2 苟仁错湖泊沉积物元素比值（阴影时段为较冷的时段） 
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图 6.3 错鄂 CE－2 孔 Rb、Sr 及其他环境指标对比 
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图 6.4 岱海沉积岩心 Rb／Sr 值和磁化率变化分布曲线（金章东等，2001） 
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图 6.5 察尔汗盐湖 CK 一 81 孔水信物曲线变化及其古气候意义 （陈克造，1990） 

1、干盐湖 2、干旱 3、相对湿泪 4、较湿润 5、 石盐 6、含钾石盐 7、粉砂质粘土 

B、 粘土 C 值、地球化学气候指标 

 

图 6.6 青海湖 QH1 孔稀土元素分布模式（据史基安等，2003） 
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图 6.7 青海湖 QH1 孔稀土元素总浓度及 TOC、粒度指标反映的 8500 年来的环境变化（据史基安等，2003） 
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图 6.8 Coldwater 湖和 Roslyn 湖水体及活体介形虫 Sr/Ca、Mg/Ca 的关系，以及实验室培养所获得的 Sr、Mg

的分配系数（Xia et al,. 1997） 
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图 6.9 Coldwater 湖和 Roslyn 湖活体介形虫氧同位素与 Mg/Ca 比值的关系（Xia et al.， 1997） 
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图 6.10 岱海古盐度与碳酸盐含量变化曲线（沈吉等，2000） 

1. 腐殖质, 2. 灰色黏土, 3. 粉砂质泥, 4. 泥质粉砂, 5. 粉砂质泥与泥质粉砂互层 

 

 

 

图 6.11 介形虫 Sr/Ca 比值反映的青海湖近 900 年来盐度变化与沉积物碳酸盐含量对比（据张恩楼等，2004） 
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图 6.12  龙感湖 LL－4 孔沉积物 TP、TOC、TN 和 TOC/TN 摩尔比 

 

 

 

图 6.13 LL－4 孔 TOC、TN 和 TP 累积速率及有机质碳氮稳定同位素 
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图 6.14 LL－4 孔有机质来源判识 
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图 6.15 一维降解模型拟合的有机碳和氮的变化曲线与实测值的比较（据 Ruiz- Fernández 等，2002） 
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图 6.16 Malawi 湖 M86-18P 孔金属元素分布特征显示 229～244cm 为氧化条件下的沉积（据 Brown 等，2000） 
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图 6.17 太湖 MS 孔湖泊沉积物被研究元素/Al 与 V/Al 回归散点图 
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图 6.18 DJ－5 孔元素浓度随深度变化（曲线，单位：mg/kg）和富集系数（圆圈） 
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图 6.19 DJ－5 孔元素主成份随深度变化 

 

图 6.20 东氿、西氿沉积岩芯中 Hg 的浓度、富集系数(EF)及人类活动系数(AF)变化 
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图 6.21 西氿沉积岩芯中 Hg 的累积通量、人类活动导致的增量及累积通量的变化 
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图 6.22 龙感湖小流域内土壤、岩石和湖泊沉积采样点 

 

 

 

 

图 6.23 龙感湖 LL-4 孔 TP、TOC、TN 与参考元素的摩尔比 

 

 

 



 270 

 

 

图 6.24 龙感湖 LL－4 孔 TOC、TN 和 TP 与 Al＋Fe＋Ti 摩尔浓度 
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图 6.25 龙感湖近百年来人为因素导致的营养元素累积通量的变化 

AP 为人类活动引起的磷累积  AOC 为人类活动引起的有机碳累积；AN 为人类活动引起的氮累积 
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图 6.26 龙感湖 LL－4 孔一维降解模型对有机碳、氮的估算 

 

 

 

图 6.27 方解石-水系列图 
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图 6.28 湖相碳酸盐岩沉积及分布示意图（据 Kelts & Talbot，1990） 

 

 

图 6.29 分层湖中典型的温度剖面 
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图 6.30 由大气循环及降水效应引起的氧同位素分馏示意图（据 Lister，1988） 

 

 

 

图 6.31 全球大气降水中氧同位素组份平均值（两年或更长）（据 Lister，1988） 
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图 6.32 原西德大气降水的δ18O 区域性分布图（据 Lister，1988） 
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图 6.33 大气降水氧同位素组分与海拔高度的关系图（据 Drummond et al.，1993） 

 

 

 

图 6.34 湖泊有机碳－无机碳循环模式图（据 Kelts & Talbot，1990） 
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（1）有氧（环境）：氧化反应 

                CH3COO
-
 + O2 → HCO3

- 
+ H2O 

（2）缺氧（环境）：硫酸盐还原反应 

                CH3COO
-
 + SO4 → HCO3

- 
+ HS

-
 

（3）甲烷化作用 → CO2 还原反应 

                HCO3
-
 + 4H2 + H

+
 → CH4 + H2O 

（4）甲烷化作用 → 醋酸发酵作用 

                CH3COO
-
 + H2O → CH4 + HCO3

- 
 

 

图 6.35 对碳酸盐溶解和沉淀有意义的早期成岩阶段发生的氧化还原反应序列（据 Talbot & Kelts，1991） 

 

 

a．硫酸盐还原反应：CH3COO
-
 → δ

13
C -25‰ → HCO3

- → δ
13

C -25‰ 

 

b．CO 还原反应：HCO3
-
 

↓ 

δ
13

C 大约为 0 到-25‰ 

↙↘ 

CH4    残余 HCO3
-
 

↓         ↓ 

       δ
13

C：-50‰到-100‰    δ
13

C 偏正 

c．醋酸发酵反应：CH3COO
-
 

↓ 

δ
13

C 大约为-25‰ 

↙↘ 

CH4    HCO3
-
 

↓         ↓ 

            δ
13

C：-50‰到-100‰    δ
13

C 偏正 

 

图 6.36 早期成岩作用对碳酸盐矿物碳同位素的影响（引自 Talbot & Kelts，1991） 
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图 6.37 开放和封闭湖泊中氧、碳同位素组份之间的关系（据 Talbot & Kelts，1991） 
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图 6.38 加纳 Bosumtwi 湖晚更新世－全新世碳酸盐矿物氧、碳同位素组份关系图 
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图 6.39 Kiva 湖晚第四纪沉积物中碳酸盐矿物的氧、碳同位索组份（据 Talbot & Kelts，1991） 
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图 6.40 苏格兰中石炭世 Orcadian 盆地（a）和西班牙中新世 Cenajo 盆地（b）碳酸盐矿物氧、碳同位素关

系图（据 Talbot & Kelts,，1991） 

 

 

 

图 6.41 加纳 Bosumtwi 湖岩芯中碳酸盐矿物同位素组份与湖水面关系图                       

  （据 Talbot & Kelts，1991） 
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图 6.42 瑞士苏黎世湖钻孔中表层水体沉淀的自生碳酸盐矿物（a）和底栖介形虫、双壳类壳体（b）的δ18O

和δ13C 值（据 Lister，1988） 

 

 

图 6.43 Camp Davis 组碳酸盐岩氧同位素组份与世界上不同地区不同时代非海相碳酸盐岩氧同位素组份对

比图（据 Drummond et al，1993） 
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图 6.44 不同来源有机质氮同位素（据 Cloern et al, 2002） 

 

 

图 6.45 Bosumtwi 湖沉积岩芯有机质δ15N 和δ13C 剖面变化图（据 Talbot & Johannessen, 1992） 
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图 6.46 Middendorf 湖沉积物有机碳、氮同位素和碳氮比的剖面变化（据 Wolfe et al, 1999） 

 

 

图 6.47 Sattal 湖有机碳、氮同位素、藻类含量和古生产力变化(据 Choudhary et al, 2009) 
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图 6.48 地史时期 87Sr/86Sr 比值的演化图（据 Elderfield，1986） 

 

 

图 6.49 显生宙以来海水 87Sr/86Sr 比值的变化（据 Elderfield，1986） 

 

 

 

图 6.50 加拿大 39 条主要河流据 87Sr/86Sr 和 Sr/Ca 比值的分区图（据 Wadleigh et al，1985） 
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图 6.51 巢湖沉积物钻孔中多指标垂直分布 

 

 

 

图6.52 微山湖剖面色素及有机碳同位素分布 
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图6.53 独山湖剖面色素，C/N及有机碳同位素分布 

 

 

 

图 6.54 若尔盖古湖钻孔沉积物的环境代用标志的垂向变化 

 

 

 

 

 

 

 


