
书书书

第８１卷 　 第１２期

２００７ 年 １２ 月
　　 地 　 质 　 学 　 报　　ＡＣＴＡＧＥＯＬＯＧＩＣＡＳＩＮＩＣＡ　　

Ｖｏｌ．８１　Ｎｏ．１２

Ｄｅｃ．　２００７

注：本文为国家“９７３”项目（编号Ｇ１９９９０４３５０１）、国家自然科学基金项目（编号４０３３１０１２、４００４１００４）资助的成果。

收稿日期：２００７０９０７；改回日期：２００７１０１１；责任编辑：周健。

作者简介：张成君，男，１９６６年生。教授，从事环境地球化学、同位素地球化学和第四纪环境变化等方面的研究。通讯地址：１０００３７，北京

阜外百万庄大街２６号；Ｅｍａｉｌ：Ｃｊｚｈａｎｇ＠ｌｚｕ．ｅｄｕ．ｃｎ。

博斯腾湖碳酸盐和同位素组成的全新世古环境

演变高分辨记录及与冰川活动的响应

张成君１，２），郑绵平２），ＡＰＲＯＫＯＰＥＮＫＯ３
），ＭＳＴＥＦＦＥＮ４

），

匡娟１），杨奇丽１），郭方琴１），冯兆东１）

１）兰州大学资源环境学院环境科学系，７３００００

２）中国地质科学院盐湖与热水资源研究发展中心，北京，１０００３７

３）ＵｎｉｖｅｒｓｉｔｙｏｆＳｏｕｔｈＣａｒｏｌｉｎａ，Ｃｏｌｕｍｂｉａ，ＳＣ，２９２０５，ＵＳＡ

４）ＦｒｅｉｅＵｎｉｖｅｒｓｉｔｙＢｅｒｌｉｎ，Ｂｅｒｌｉｎ，１２２４９，Ｇｅｒｍａｎｙ

内容提要：本文通过对在新疆南部塔里木盆地北缘博斯腾湖采集的一根９５３ｃｍ的岩心进行了早全新世以来

的古气候重建。对ＢＳＴＣ２０００岩心进行了碳酸盐矿物组成、Ｃａ／１０００Ｓｒ，有机质ＴＯＣ，Ｃ／Ｎ和Ｃ／Ｓ分析，并结合

ＢＳＴＣ２０００岩心附近的一个沉积物剖面的孢粉资料，利用多指标重建了８５００ａＢＰ以来的古气候变化特征。在２个

平行岩心中对保存的植物叶片、草籽，以及全有机质进行了９个ＡＭＳ１４Ｃ年代测定。

８５００～８１００ａＢＰ气候冷湿，钻孔位置为河流滨湖相环境，沉积物中有３层泥炭层。从８１００～６４００ａＢＰ，气温

升高，湖泊扩张，气候暖湿，湖泊可能为最高湖面时期。而从６４００～５１００ａＢＰ湖泊稍微下降，气候变冷。在中全新

世晚期从５１００～３１００ａＢＰ气候变得高温干旱，但其间的４４００～３８００ａＢＰ有短暂的气候变冷，早期大量的冰雪融

水补给博斯腾湖，使得湖泊水位上升。湖泊的第二个高湖面期是５２００～３８００ａＢＰ。在３１００～２２００ａＢＰ气候冷

湿，由于蒸发减弱而湖泊有所扩张，湖泊在３１００至２８００ａＢＰ期间是最后一次短暂的高湖面期。这次短期高湖面

后，湖泊由于较长时期的低温而引起的供水减少，湖泊收缩。从２２００～１２００ａＢＰ，气候变得干热，湖泊收缩。尽管

从１２００ａＢＰ以来，温度有所下降，气候变得暖干，湖泊又开始有所上升，但是没有达到博斯腾湖出水口孔雀河的海

拔高度。

关键词：博斯腾湖；古环境变化；碳酸盐；同位素组成；冰川活动

　　中国内陆最大的淡水湖———博斯腾湖位于西部

天山南麓焉耆盆地东南部，地理位置介于８６°４０′～

８７°２６′Ｅ，４１°５６′～４２°１４′Ｎ。盆地内主要覆盖第四

纪冲积物，开都河是博斯腾湖的主要入水河流（图

１）。博斯腾湖是开都河的尾闾，又是流入罗布泊古

湖的孔雀河的源头。博斯腾湖湖底较平，南岸较陡。

湖泊最高水位大约１０４８．７５ｍａ．ｓ．ｌ．，据１９５５年的

水文记录，湖泊面积大约１００２．４ｋｍ２。湖泊平均深

度大约为８．２ｍ，最深为１７ｍ。湖区属于中国西北

干旱区，年均降雨量为６８．２ｍｍ，年均温度为６．３

℃ （钟巍等，１９９８），年均蒸发量为１８００～２０００

ｍｍ。博斯腾湖水位变化明显受湖泊蒸发量与流域

融水补给量的控制（钟巍等，１９９８）。开都河流域地

处天山中段南坡，由几条基本平行的山系组成，宽

１４０～２００ｋｍ，平均海拔３０００～３５００ｍ。４２００ｍ以

上有终年积雪和冰川分布，３１００～４２００ｍ为高山、

亚高山草甸，２６００～３１００ｍ为中山森林草原，１４００

～２６００ｍ为低山荒漠化丘陵，１２００～１４００ｍ为山

前冲积、洪积倾斜平原。开都河曲流迂回，两岸发育

大面积的草甸沼泽。博斯腾湖的沉积速率较高，有

利于该地区古气候的重建。

１　岩心

２０００年６月通过 Ｗｒｉｇｈｔ活塞钻在博斯腾湖

（４１°５６′３３″Ｎ，８６°４５′５２″Ｅ）水深５．５ｍ 处获得近

９．５３ｍ的岩心１根（ＢＳＴＣ２０００）（图１）。２０００年



第１２期 张成君等：博斯腾湖碳酸盐和同位素组成的全新世古环境演变高分辨记录及与冰川活动的响应

图１　博斯腾湖及岩心和剖面位置图

Ｆｉｇ．１　ＭａｐｓｈｏｗｉｎｇｔｈｅｌｏｃａｔｉｏｎｏｆＢｏｓｔｅｎＬａｋｅｉｎＸｉｎｊｉａｎｇ，Ｃｈｉｎａ，ａｎｄｔｈｅｃｏｒｅａｎｄｓｅｃｔｉｏｎｓｉｔｅｓ

夏，柏林自由大学学者在湖泊的西北端（４１°５４′２７″

Ｎ，８６°４３′２６″Ｅ）水深６．２５ｍ，湖泊水面海拔月１０４６

ｍａ．ｓ．ｌ．获得另１根９．２５ｍ长的岩心（ＸＢＷｕ４６）

（Ｗüｎｎｅｍａｎｎｅｔａｌ．，２００３）（图１）。ＢＳＴＣ２０００岩

心按２ｃｍ 间隔分样，分离的样品进行有机质

（ＴＯＣ）、Ｃ／Ｎ、Ｃ／Ｓ以及碳酸盐碳氧同位素、碳酸盐

矿物种类等分析。根据沉积物的结构、颜色、粒度粗

细、软体动物等特征，ＢＳＴＣ２０００岩心的岩性如下：

０～３．７ｃｍ，青灰色含泥中砂。有较多大小不等

的螺壳犌狔狉犪狌犾狌狊犮犪狉狆犲狀狋犻犲狔，犚犪犱犻狓犿狅狀狋犳狅狉狋，有

少量的水草。

３３．７～２５．１ｃｍ，棕—浅棕色泥质粉砂。较多水

草，有 小 螺 壳 犌狔狉犪狌犾狌狊 犮犪狉狆犲狀狋犻犲狔， 犚犪犱犻狓

犿狅狀狋犳狅狉狋。

２５．１～４４．７ｃｍ，青灰色—深青灰色粉砂质粘

土。较 多 小 螺 壳 犌狔狉犪狌犾狌狊犮犪狉狆犲狀狋犻犲狔，犚犪犱犻狓

犿狅狀狋犳狅狉狋，有水草根。

４４．７～１２６．６ｃｍ青灰色至棕灰色粘土。少量

水草，偶见小螺壳 犌狔狉犪狌犾狌狊犮犪狉狆犲狀狋犻犲狔，犚犪犱犻狓

犿狅狀狋犳狅狉狋。

１２６．６～１４８．３ｃｍ，棕灰色—灰色粘土、粉砂质

粘 土。有 小 螺 壳 犌狔狉犪狌犾狌狊犮犪狉狆犲狀狋犻犲狔，犚犪犱犻狓

犿狅狀狋犳狅狉狋，无水草。

１４８．３～１６０．４ｃｍ，青灰色粘土，向下颜色变

深。均 匀、致 密、粘 度 大，偶 见 螺 壳 犌狔狉犪狌犾狌狊

犮犪狉狆犲狀狋犻犲狔，犚犪犱犻狓犿狅狀狋犳狅狉狋。

１６０．４～２５４．２ｃｍ，灰色粉砂质粘土。较多螺

壳犌狔狉犪狌犾狌狊犮犪狉狆犲狀狋犻犲狔，犚犪犱犻狓犿狅狀狋犳狅狉狋。整段颜

色、岩性变化较大，主要为碳酸盐沉积，见由颜色变

化产生的微层理。

２５４．２～２６４．４ｃｍ，灰棕色泥质粉砂，过渡段，向

下 碳 酸 盐 含 量 增 加，较 多 大 螺 壳 犌狔狉犪狌犾狌狊

犮犪狉狆犲狀狋犻犲狔，犚犪犱犻狓犿狅狀狋犳狅狉狋。

２６４．４～３５８．８ｃｍ，白—浅灰色粉砂质粘土。碳

酸盐含量较高，许多深色条带（＜５ｍｍ），并有许多

类似的纹层，间隔灰白色碳酸盐含量高的粘土。上

部有约 ５ｃｍ 厚的螺壳层 犌狔狉犪狌犾狌狊犮犪狉狆犲狀狋犻犲狔，

犚犪犱犻狓犿狅狀狋犳狅狉狋，粉砂质含量高。

３５８．８～３７２ｃｍ，浅黄棕色泥质粉砂。底部岩性

变化较大，从粉砂变为泥质粉砂。有较大、较多的螺

壳犌狔狉犪狌犾狌狊犮犪狉狆犲狀狋犻犲狔，犚犪犱犻狓犿狅狀狋犳狅狉狋。

３７２～３９４．２ｃｍ，深灰色粘土。见较大的螺壳

犌狔狉犪狌犾狌狊犮犪狉狆犲狀狋犻犲狔，犚犪犱犻狓犿狅狀狋犳狅狉狋。

３９４．２～４０５．１ｃｍ，浅黄棕色泥质粉砂，向下粉

砂 质 含 量 增 加，有 较 大 的 螺 壳 犌狔狉犪狌犾狌狊

犮犪狉狆犲狀狋犻犲狔，犚犪犱犻狓犿狅狀狋犳狅狉狋。

４０５．１～４７５．９ｃｍ，灰白色粉砂质粘土，夹有８

层浅黄棕色粉砂—泥质粉砂。见螺壳 犌狔狉犪狌犾狌狊

犮犪狉狆犲狀狋犻犲狔，犚犪犱犻狓犿狅狀狋犳狅狉狋，碳酸盐含量较高。

４７５．９～６４４ｃｍ，灰色粘土，底部为粉砂质粘土。

９５６１
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表１　犅犛犜犆２０００岩心样品的犃犕犛年代样品测量结果

犜犪犫犾犲１　犜犺犲狉犪犱犻狅犮犪狉犫狅狀犃犕犛犱犪狋犪狅犳犮狅狉犲犅犛犜犆２０００犳狉狅犿犅狅狊狋犲狀犾犪犽犲，犡犻狀犼犻犪狀犵

样品实验号 样号 深度（ｍ） 材料 １４Ｃ（ａ） δ１３Ｃ（‰） ＣａｌａＢＰ（１σ）

ＫＩＡ１８５７６ＢＳＴＣ２００００６０９ ０１１３２ １．３２ 草籽 ２１００±２５ ～１５．０４±０．１８ ２０４１～２１１８

ＫＩＡ１８５７５ＢＳＴＣ２００００６０９ ０３１２８ ３．６６ 植物残体 ３５９０±２５ ～１７．５９±０．０４ ３８５０～３９２２

ＫＩＡ１８５７４ＢＳＴＣ２００００６０９ ０５１８ ５．１４ 草籽 ４４２５±２５ ～１０．０２±０．０９ ４９６４～５０４８

ＫＩＡ１８５７３ＢＳＴＣ２００００６０９ ０７９６ ８．４６ 叶片 ７３６５±３５ ～２２．２７±０．０８ ８１５９～８２１０

表２　犡犅犠狌４６岩心样品的犃犕犛年代样品测量结果（犠ü狀狀犲犿犪狀狀犲狋犪犾．２００３）

犜犪犫犾犲２　犜犺犲狉犪犱犻狅犮犪狉犫狅狀犃犕犛犱犪狋犪狅犳犆狅狉犲犡犅犠狌４６犳狉狅犿犅狅狊狋狅狀犔犪犽犲，犡犻狀犼犻犪狀犵（犠ü狀狀犲犿犪狀狀，犲狋犪犾．２００３）

样品实验号 样号 深度（ｃｍ） 材料 １４Ｃ（ａ） δ１３Ｃ（‰） ＣａｌａＢＰ（１σ）

Ｋｉｌ３１１３ １０１ １ 有机质 １０２±２４ ～２５．７５ ２２４～２２５

Ｋｉｌ３１１４ １３２ ６３ 有机质 １２０７±２３ ～９．３９ １１２１～１１７３

Ｋｉｌ３１１５ ４１１ ３６７ 有机质 ３８８６±３０ ～２６．６６ ４２３９～４３００

Ｋｉｌ３１１６ ６０１ ５８７ 有机质 ４９４９±３３ ～９．６１ ５６４３～５７１６

Ｋｉｌ３１１７ １０２１ ８４８ 叶片 ７３６８±３６ ～２５．６１ ８１６０～８２１２

碳酸盐含量较高，见小螺壳犌狔狉犪狌犾狌狊犮犪狉狆犲狀狋犻犲狔，

犚犪犱犻狓犿狅狀狋犳狅狉狋，无水草。

６４４～８５４ｃｍ，浅黄棕、青灰色粉砂质粘土，夹４

层泥质粉砂层。

８５４～８７２ｃｍ，黑色泥质粉砂—细砂。泥炭层。

８７２～８８０ｃｍ，深灰色粗砂。

８８０～８８６ｃｍ：黑色泥质粉砂—细砂。多植物叶

片。与８５４～８７２ｃｍ层相似。

８８６～９５３ｃｍ，深灰色粗砂，分选好，多白云母

片。

２　年代

在ＢＳＴＣ２０００和 ＸＢＷｕ４６岩心中分别选取了

４个和５个草籽、树叶、植物残体和总有机质等样品

进行ＡＭＳ１４Ｃ年代测定，在德国Ｋｉｅｌ大学测定（表

１、２）。在显微镜下挑选年代测定的样品，并进行清

洗。接着将多数样品用１０％ ＨＣｌ处理。由于样品

的颗粒较细，因此不必要用ＮａＯＨ溶液再处理。而

样品ＫＩＡ１８５７３和ＫＩＡ１８５７４按常规的方法在常温

下用１０％ ＨＣｌ、１０％ＮａＯＨ处理后，再用１０％ ＨＣｌ

进行处理。接着将样品与ＣｕＯ和银丝毛一起装入

石英玻璃管中密封，然后加热到９００°Ｃ。将产生的

ＣＯ２气体与还原气体 Ｈ２和２ｍｇ的Ｆｅ份催化剂一

起反应，将得到的碳／铁混合物制成靶样。每个样品

的１４Ｃ浓度值是通过测量其１４Ｃ，１３Ｃ和１２Ｃ并进行比

较获得。样品测量采用 Ｏｘａｌｉｃ酸标准以及煤炭背

景物产生的ＣＯ２进行比较。所有样品有足够的碳和

测量中有足够的离子束。测量结果比较可靠。

测量得到的年代结果用“ＣＡＬＩＢｒｅｖ５．０１”软件

进行校正（表１、２）。最后结果采用１σ可信度范围

的值。利用该值和沉积速率进行博斯腾湖的年代模

拟（图２）。

３　古湖泊指标

３．１　粒度和软体动物

样品的粒度分析采用 Ｍａｌｖｅｒｎ公司生产的

２０００型激光粒度仪分析（陈俊等，１９９７），分析过程

如下：①首先用 Ｈ２Ｏ２除去有机质和可溶盐；②再用

稀盐酸除去碳酸盐；③最后用６偏磷酸钠作分散剂

分析（ＳｉｎｇｅｒａｎｄＪａｎｉｔｚｋｙ，１９８７）。

沉积物粒度大小与水动力有关。较粗的颗粒代

表了较高的水动力特征或浅水环境。ＢＳＴＣ２０００岩

心中，８５０～９５３ｃｍ段的粒度大于１００μｍ，沉积物

主要是由含云母的细—粗砂组成。砂层中有３层含

完整香蒲叶片的薄泥炭层。泥炭层可能在浅水、寒

冷条件下生成，因此岩心位置可能为河流滨湖相和

泥沼相过渡带，水体变化较快。泥质沉积物粒径为

１０～３０μｍ，平均１５μｍ左右，从８５０ｃｍ以上粒径

明显减小（图３）。

岩心中保存有大量完好的软体动物壳，主要是

犌狔狉犪狌犾狌狊犮犪狉狆犲狀狋犻犲狔和犚犪犱犻狓犿狅狀狋犳狅。每个样品

按２ｃｍ分样，然后对每个样品中的软体动物壳进行

统计，发现软体动物壳主要分布在６３０～８５０ｃｍ段。

在５３０～２５０ｃｍ段软体动物壳有几次短暂的上升

（图４）。裴新国等（１９９２）对博斯腾湖水体内的浮游

和底栖生物的调查表明，在春天水体温度不高时生

物量急剧增加，而夏天由于水体温度过高和太阳辐

射加强，浮游和底栖生物大量死亡。说明博斯腾湖

中水生生物主要生活在水体温度不高的淡水环境，

生物量反映了水体温度适宜，水体淡化的特征。
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图２　ＢＳＴＣ２０００（十字）和ＸＢＷｕ４６（菱形）岩心深度与年代之间的关系（ａ）及沉积速率（ｂ）

Ｆｉｇ．２　ＲｅｌａｔｉｏｎｓｈｉｐｂｅｔｗｅｅｎｄｅｐｔｈｓａｎｄａｇｅｓｏｆｃｏｒｅＢＳＴＣ２０００（ｂｌａｃｋｃｒｏｓｓｓｙｍｂｏｌｓ）ａｎｄ

ＸＢＷｕ４６（ｄｉａｍｏｎｄｓｙｍｂｏｌｓ）（ａ）ａｎｄｆｏｒｃａｌｃｕｌａｔｉｏｎｏｆｔｈｅｓｅｄｉｍｅｎｔａｃｃｕｍｕｌａｔｉｏｎｒａｔｅ（ｂ）

底部沉积速率０．３３ｃｍ／ａ是根据ＢＳＴ顶部泥质粉砂和砂２１０Ｐｂ和 １３７Ｃｓ测定结果计算得出（张成君等，２００４）

Ｔｈｅｓｅｄｉｍｅｎｔａｃｃｕｍｕｌａｔｉｏｎｒａｔｅｖａｌｕｅ０．３３ｃｍｐｅｒｙｅａｒｉｎｔｈｅｂｏｔｔｏｍｃｏｒｅｕｎｉｔｉｓｃａｌｃｕｌａｔｅｄｂｙｔｈｅａｇｅｍｏｄｅｌｏｆ
２１０Ｐｂａｎｄ

１３７ＣｓｔｈａｔｗａｓｄｅｔｅｒｍｉｎｅｄｂｙｍｕｄｄｙｓｉｌｔａｎｄｓａｎｄｓｅｄｉｍｅｎｔｓｏｎｔｈｅｔｏｐｏｆｃｏｒｅＢＳＴ（ａｆｔｅｒＺｈａｎｇｅｔａｌ．，２００４）

３．２　碳酸盐含量和碳酸盐矿物

ＢＳＴＣ２０００的碳酸盐含量测定过程为在样品中

加入稀盐酸反应后，测量产生的ＣＯ２气体含量，然后

换算成碳酸盐的百分含量。

ＣａＣＯ３的形成由多种因素控制（Ａｒａｖｅｎａｅｔ

ａｌ．，１９９２）。通常，在湖泊环境中主要由温度和生

物生产力２种因素控制碳酸盐的形成。温度升高，

湖泊的蒸发作用加强，ＣａＣＯ３的溶解性减弱。因此，

湖泊沉积物中碳酸盐含量越高，说明温度越高，蒸发

作用也越强；相反，较低的碳酸盐含量代表了冷湿环

境。沉水植物和藻类等水生生物光合作用时从水体

中消耗ＣＯ２致使湖水ｐＨ 升高，从而形成大量碳酸

盐。因此在生物活动强烈时期有大量碳酸盐形成。

从图３、４中可以看出，碳酸盐的含量与软体动物含

量有一定的相关性，在８５０～６５０ｃｍ左右的层段，碳

酸盐含量高，平均含量６０％以上。而在６５０～２５０

ｃｍ层段，软体动物含量变化较大，沉积物中碳酸盐

含量变化也较大。此段中，软体动物繁盛时期是方

解石和文石含量增高和降低的转换时期。反映了软

体动物喜温暖和较淡水体，高温和寒冷气候不适宜

软体动物的生存。

ＢＳＴＣ２０００岩心碳酸盐含量有较大的变化范

围，２０％～７５％，８５０ｃｍ以下的细—粗砂层中的含

量在整个岩心中最低，约为２０％左右。从８５０～２５０

ｃｍ碳酸盐含量较高，平均为５０％左右，２５０ｃｍ以上

碳酸盐含量减少，平均为４０％左右。

ＢＳＴＣ２０００岩心碳酸盐矿物种类通过 Ｘ衍射

法分析得到，主要有文石、方解石和白云石（图３）。

文石和方解石是整个岩心中的主要碳酸盐矿物。通

过Ｇｏｌｄｓｍｉｔｈ等（１９５８，１９６１）介绍的Ｘ衍射法和化

学分析资料计算白云石、方解石（包括镁方解石）和

文石的含量。岩心中方解石和文石呈反相关关系。

沉积物中碳酸盐矿物方解石、文石、白云石的形

成与水介质中 Ｍｇ／Ｃａ值有关。Ｍüｌｌｅｒ等（１９７２）的

研究表明，当水介质中 Ｍｇ／Ｃａ＜２时，沉积物中碳

酸盐主要以方解石为主，比值为２～１２时形成镁方

解石和文石，＞１２时以文石为主，＞７时白云石开始

形成，镁方解石及白云石含镁的高低指示了湖水盐

度的变化。Ｍｇ／Ｃａ值和湖泊盐度之间有正相关关

系。Ｂａｔｈｕｒｓｔ（１９７５）研究表明，文石主要形成于温

暖的环境或有较高 Ｍｇ
２＋含量的水体中。美国Ｓａｎ

Ｆｒａｎｃｉｓｃｏ盆地南部的ＬａｓＣｏｌａｄａｓ湖泊、阿根廷西
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图３　ＢＳＴＣ２０００岩心中沉积物中值粒径、碳酸盐百分含量、方解石、文石和白云石的百分含量

Ｆｉｇ．３　Ｐａｒｔｉｃｌｅｓｉｚｅ，ｃａｒｂｏｎａｔｅａｎｄｃａｌｃｉｔｅ，ａｒａｇｏｎｉｔｅａｎｄｄｏｌｏｍｉｔｅｃｏｎｔｅｎｔｓｉｎｔｈｅＢＳＴＣ２０００ｃｏｒｅ

北部Ｃａｔａｍａｒｃａ省的 Ａｌｔｉｐｌａｎｏ湖的最南端的现代

沉积物碳酸盐主要以文石为主，主要原因就是湖水

有较高的 Ｍｇ／Ｃａ值（ＶａｌｅｒｏＧａｒｃｅｓｅｔａｌ．，１９９９）。

因此文石的高比例代表了湖泊蒸发作用加强引起的

湖面大规模收缩。

一些水生生物如文石质有孔虫、腹足类、瓣鳃类

具有文石壳体，可以在沉积物中生成较多的文石。

然而从图３中可以看出，博斯腾湖中大量软体动物

繁盛时期沉积物中的文石含量较低，说明博斯腾湖

沉积物碳酸盐中的文石主要不是生物成因，可能以

化学成因沉积为主。由于Ｓｒ主要存在于文石中，因

此Ｃａ／Ｓｒ值的变化灵敏地反映了水体盐度的变化特

征，高Ｃａ／Ｓｒ值代表了较淡的低盐度水体，低Ｃａ／Ｓｒ

值代表了较咸的高盐度水体，有利于文石的形成（图

３）。

ＢＳＴＣ２０００岩心中，８５０～６５０ｃｍ 段方解石含

量为４０％～３０％，文石含量为２０％～１０％。方解石

中 ＭｇＣＯ３的摩尔百分含量较高，为３～７ｍｏｌ％，方

解石属于低—高镁方解石。６５０ｃｍ以上段，方解石

中 ＭｇＣＯ３的摩尔百分含量减少，为１～３ｍｏｌ％，为

低镁方解石。整个岩心沉积物碳酸盐中白云石含量

较低，在７％左右。在大约２５０ｃｍ以上层段含量有

明显的增加，说明湖水盐度上升。顶部到大约２０

ｃｍ段碳酸盐中白云石含量则快速下降。博斯腾湖

８５０ｃｍ以上层段，大约自８．１ｋａＢＰ以来碳酸盐含

量上升，碳酸盐主要由方解石和文石组成，他们之间

成反相关关系，说明湖泊处于淡水和微咸水的交替

变化中。反映出博斯腾湖全新世以来温度升高和降

低以及蒸发量增强和减弱的变化特征。

３．３　有机质犜犗犆，犆／犖及犆／犛值

总有机质含量（ＴＯＣ）采用浓硫酸和重铬酸钾

氧化滴定法分析。将ＢＳＴＣ２０００岩心沉积物样品用

１ＮＨＣｌ处理后，有机碳、氮和硫采用 ＶａｒｉｏＥＬⅢ

型元素分析仪分析，计算Ｃ／Ｎ和Ｃ／Ｓ值，实验在兰

州大学进行。

湖泊沉积物中有机质主要来源于湖泊中的水生

生物和陆源有机质。有机质的含量一定程度上代表

了水生生物和陆生植被的发育情况。在气候适宜的

２６６１



第１２期 张成君等：博斯腾湖碳酸盐和同位素组成的全新世古环境演变高分辨记录及与冰川活动的响应

图４　博斯腾湖沉积物中有机质（ＴＯＣ）百分含量、软体动物数量以及有机质Ｃ／Ｎ、Ｃ／Ｓ值（ＢＳＴＣ２０００岩心按

每２ｃｍ分样，对每一个样品中的软体动物壳体总数进行统计，软体动物个数／２ｃｍ表示每２ｃｍ岩心中软体动物的个数）

Ｆｉｇ．４　Ｏｒｇａｎｉｃｍａｔｔｅｒｃｏｎｔｅｎｔ（ＴＯＣ），ｍｏｌｌｕｓｋａｍｏｕｎｔ，ａｎｄＣ／Ｎ，Ｃ／ＳｒａｔｉｏｓｏｆｏｒｇａｎｉｃｍａｔｔｅｒｓｉｎｔｈｅＢｏｓｔｅｎ

Ｌａｋｅｓｅｄｉｍｅｎｔｓ（Ａｌｌｍｏｌｌｕｓｋｓｈｅｌｌｓｉｎｅｖｅｒｙｓａｍｐｌｅｓｄｉｖｉｄｅｄｂｙ２ｃｍｗｅｒｅｃｏｕｎｔｅｄａｎｄｅｘｐｒｅｓｓｅｄａｓｍｏｌｌｕｓｋ（Ｎｏ／２ｃｍ）

条件下，水生生物和陆生植被繁盛，沉积物中有机质

含量较高；相反，沉积物中有机质含量较低。但是岩

性特征对沉积物中有机质含量有影响，较粗的沉积

物不利于吸附较细颗粒的有机质。

Ｃ／Ｎ值可以用来指示有机质的来源。通常，水

生植物和湖泊中的浮游植物的Ｃ／Ｎ值大约为５～

１２，而陆生植物的Ｃ／Ｎ值大约为２０～３０，甚至可以

达到４５～５０（Ｓｔｕｉｖｅｒ，１９７５；Ｋｒｉｓｈｎａｍｕｒｔｈｙｅｔａｌ．，

１９８６）。

有机质的Ｃ／Ｓ反映了水体的氧化还原特征，较

深水的还原环境有较低的Ｃ／Ｓ值，浅水环境，则有

较高的Ｃ／Ｓ值。因此，Ｃ／Ｓ值的高低一定程度上代

表了水体的深浅变化。

图４反映了ＢＳＴＣ２０００岩心沉积物中ＴＯＣ含

量在２％～６％的范围，平均值为４％左右。在８５０

ｃｍ以下的层段（８６５ｃｍ，８７０ｃｍ，８９０ｃｍ）有３个明

显的高含量峰，ＴＯＣ含量５．９％～２１．１％，最高含

量达２１．１％，很明显是由于植物叶片保存较为完好

的泥炭层中大量植物残体造成，因此有机质含量出

现异常高的峰值。对应的Ｃ／Ｎ值为１５．５～２４．８，

最高值可达２４．８，反映了陆生高等植物对沉积物中

有机质的贡献（图４）。８５０ｃｍ以上层段Ｃ／Ｎ值为

１０～１５，反映了有机质主要以湖泊中水生植物来源

为主。在５００～２５０ｃｍ层段中Ｃ／Ｎ值较高，可达到

１５，可能有较多的陆源有机质的加入。有机质的Ｃ／

Ｓ值在０．１～４３的范围，平均为１０左右。８５０～６３０

ｃｍ层段低于平均值，反映湖泊在该阶段可能处于较

为还原的深水环境（图４）。

３．４　碳酸盐碳、氧同位素组成

沉积物碳酸盐的碳、氧同位素组成分析采用对
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小于１０μｍ的沉积物中加入磷酸，反应产生ＣＯ２气

体，纯化后引入ＦｉｎｎｉｇａｎＤｅｌｔａｐｌｕｓ质谱仪中分析，

所 得 的 结 果 采 用 ＰＤＢ （Ｐｅｅ Ｄｅｅ Ｆｏｒｍａｔｉｏｎ

Ｂｅｌｅｍｎｉｔｅ）标准δ比值表示。

生物体或者是自生、次生成因的碳酸盐氧同位

素组成可以用来指示：①温度变化，特别是中－高纬

度地区（Ｒｏｚａｎｓｋｉｅｔａｌ．，１９９３）。②碳酸盐形成时

湖水的氧同位素组成变化，碳酸盐氧同位素组成与

湖水的氧同位素组成有正相关关系。实际上湖泊沉

积物中碳酸盐氧同位素组成更多的是由降水／蒸发

（Ｐ／Ｅ）比决定的，它们之间有较明显的正相关性

（Ｇａｓｓｅｅｔａｌ．，１９８７）。发源于天山中部的 Ｅｒｅｈ

Ｈａｂｉｒｇａ和 Ｅｒｂｅｎｇ山南坡的开都河是博斯腾湖的

主要补给水源，河水主要来源于天山的冰川、降雪融

水。冰川面积大约４７３．９７ｋｍ２，目前每年平均融水

量大约５．１４×１０８ｍ３，每年从开都河补给给博斯腾

湖的水量大约为３．１１×１０８ｍ３。博斯腾湖地区降雨

量较低，年平均为６８．２ｍｍ（王润等，２００３）。很明

显，博斯腾湖水体主要由湖泊蒸发量与河流径流量

的比值控制。因此，博斯腾湖沉积物中碳酸盐氧同

位素组成主要受入湖水量和蒸发量共同控制。这样

又增加了湖泊沉积物碳酸盐氧同位素组成的复杂

性。温度增高有利于冰雪融化，形成大量水体补给

湖泊，相反温度下降不利于冰雪融化产生大量的水

体。因此，温度的高低与入湖水量和蒸发量之间存

在一个较复杂的相关关系。当温度处于较高状态

时，蒸发量超过入湖水量。湖水的盐度的变化则可

以了解湖泊蒸发量和入湖水量的变化特征。沉积碳

酸盐矿物中方解石和文石含量能很好地反映了湖泊

水体盐度的变化过程，它们的形成与温度有正相关

性。特别对于中－高纬度干旱区封闭－半封闭湖

泊，由于蒸发量增加，相应Ｍｇ／Ｃａ值也增高，有利于

碳酸盐中镁方解石和文石形成。

文石的δ
１８Ｏ与平衡方解石的δ

１８Ｏ值相比大约

重０．６‰ （Ｇｒｏｓｓｍａｎｅｔａｌ．，１９８６；Ａｂｅｌｌａｎｄ

Ｗｉｌｌｉａｍｓ，１９８９）。镁方解石中每增加 １ ｍｏｌ％

ＭｇＣＯ３时δ
１８Ｏ 值大约偏重０．０６‰（Ｔａｒｕｔａｎｉｅｔ

ａｌ．，１９６９）。因此，文石和高镁方解石的δ
１８Ｏ值偏

离方解石的δ
１８Ｏ值反映了与温度的关系。

对于一些大型封闭湖泊，特别是在干旱区，湖水

的损失主要靠水体蒸发，沉积物碳酸盐氧同位素组

成 偏 重，为 正 值，如 Ｍａｌａｗｉ 湖 （Ｒｉｃｋｅｔｔｓａｎｄ

Ｊｏｈｎｓｏｎ，１９９６）和肯尼亚的 Ｔｕｒｋａｎａ湖（Ｒｉｃｋｅｔｔｓ

ａｎｄＡｎｄｅｒｓｏｎ，１９９８）。博斯腾湖岩心中，沉积物碳

酸盐的δ
１８Ｏ在４００～４５０ｃｍ，２５０～３５０ｃｍ，１００～

１５０ｃｍ三段为正值（图５），说明博斯腾湖从早全新

世以来一直没有完全封闭。

湖泊沉积物中影响δ
１３Ｃ的因素更加复杂，通常

入湖水体中含碳物质的δ
１３Ｃ值、生物生产力和呼吸

作用、湖水与大气ＣＯ２的交换等都可能影响碳酸盐中

碳同位素组成。通常认为在这些因素中生物的生产

力因素可能是最重要的因素之一（ＭｃＫｅｎｚｉｅ，１９８５）。

但是对于干旱的中－高纬度地区长期封闭的湖泊，湖

水与大气ＣＯ２的交换作用可能比生物的生产力因素

更重要。如果δ
１３Ｃ值小于－２‰，可能指示了：①较

短的残留时间，和较浅水体；②一年中大多数时间湖

泊被冰层封盖；③强烈的生物活动。如果δ
１３Ｃ值大

约在＋２‰以上，可能与大气ＣＯ２平衡产生，例如湖泊

长时间存在，以及湖水的混合较好（Ｇａｓｓｅｅｔａｌ．，

１９８７；Ｒｈｏｄｅｓｅｔａｌ．，１９９６）。越来越多的同位素研究

表明影响碳同位素组成的因素不仅有生物的生产力，

而且与大气ＣＯ２平衡也是其中之一（ＶａｌｅｒｏＧａｒｃｅｓｅｔ

ａｌ．，１９９５；Ｓｃｈｗａｌｂｅｔａｌ．，１９９９）。ＶａｌｅｒｏＧａｒｃｅｓ等

（１９９９）证实高温热泉或干旱区湖泊的蒸发效应能够

形成较重碳同位素组成的碳酸盐。较浓的蒸发卤水

中 （Ｓｔｉｌｌｅｒｅｔａｌ．，１９８５）、还原环境中（Ｔａｌｂｏｔｅｔａｌ．，

１９８６；Ｓｐｉｒｏｅｔａｌ．，１９９３）能形成具有较重碳同位素组

成的湖泊碳酸盐。在水动力封闭的湖泊中，较重碳同

位素组成可能也指示了溶解碳酸盐与大气ＣＯ２达到

不同的同位素平衡程度（ＵｓｄｏｗｓｋｉａｎｄＨｏｅｆｓ，１９９０；

Ｍｅｎｋｉｎｇｅｔａｌ．，１９９７）。

许多封闭的湖泊中氧、碳同位素组成之间的相

关性，可能是由于湖泊的降水／蒸发（Ｐ／Ｅ）比决定的

（Ｔａｌｂｏｔ，１９９０；ＭｃＫｅｎｚｉｅ，１９８５；Ｂｅｎｓｏｎｅｔａｌ．，

１９９６）。在许多封闭、湖水滞留时间较长的湖泊，特

别是干旱区，形成的碳酸盐有较重的δ
１８Ｏ值，并且

与较重的δ
１３Ｃ值之间有较好的相关性（Ｌｅｎｇｅｔ

ａｌ．，２００４）。

在ＢＳＴＣ２０００岩心中８５０ｃｍ以下的砂层中碳

酸盐碳、氧同位素组成表现出在整个剖面的最低值，

分别为－４‰～０‰和－６‰～－８‰。碳氧同位素组

成相关性不明显，表明水体交换强烈，水体滞留时间

短。水体明显由冰雪融水形成的河流淡水补给。而

８５０ｃｍ以上，碳酸盐碳、氧同位素组成升高，碳氧同

位素组成有很好正相关性（图５）。说明了从８５０ｃｍ

以上层段（８．１ｋａＢＰ以来），博斯腾湖湖泊水位开

始快速上升，形成了较大规模的湖泊，并且在以后的

时间湖泊长期存在。同时也反映了影响碳酸盐碳、
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图５　博斯腾湖沉积物碳酸盐碳氧同位素组成以及碳酸盐、方解石和文石百分含量，Ｃａ／Ｓｒ比值

（年代模式用校正后的１４Ｃ年代以及沉积速率建立）

Ｆｉｇ．５　ＣａｒｂｏｎａｎｄｏｘｙｇｅｎｉｓｏｔｏｐｉｃｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｓｏｆｃａｒｂｏｎａｔｅｉｎｔｈｅＢｏｓｔｅｎＬａｋｅ，ａｎｄｃａｒｂｏｎａｔｅｃｏｎｔｅｎｔ，ｃａｌｃｉｔｅａｎｄ

ａｒａｇｏｎｉｔｅｐｅｒｃｅｎｔａｇｅｉｎｃａｒｂｏｎａｔｅ，ａｎｄＣａ／Ｓｒｒａｔｉｏｏｆｓｅｄｉｍｅｎｔ（Ｔｈｅｃａｌｉｂｒａｔｅｄｒａｄｉｏｃａｒｂｏｎａｇｅａｎｄｓｅｄｉｍｅｎｔａｃｃｕｍｕｌａｔｉｏｎ

ｒａｔｅａｒｅｕｓｅｄｔｏｃｏｎｓｔｒｕｃｔｔｈｅＨｏｌｏｃｅｎｅｍｏｄｅｌａｇｅｏｆｔｈｅＢｏｓｔｅｎＬａｋｅ）

氧同位素组成的主要因素是由温度控制的入湖水量

的变化和蒸发量变化。

４　孢粉组合

许英勤（１９９８）在博斯腾湖岩心不远处的一个剖

面进行了孢粉研究（图１）。孢粉浓度超过２００颗的

３个峰大约在８０００～８５００ａＢＰ，３８００～４４００ａＢＰ

以及１０００ａＢＰ 到现在（图６）。主要为针叶树

犔犪狉犻狓、阔叶树犝犾犿狌狊、灌丛和低矮半灌丛犈狆犺犲犱狉犪，

犜犪犿犪狉犻狓 以 及 草 本 植 物 犃狉狋犲犿犻狊犻犪，

Ｃｈｅｎｏｐｏｄｉａｃｅａｅ，Ｇｒａｍｉｎｅａｅ，Ｃｙｐｅｒａｃｅａｅ。水生植

物香蒲犜狔狆犺犪也有少量存在，含量小于１０％。很

明显，草本植物、灌丛和半灌丛植物是该地区全新世

以来的主要植物，属于荒漠草原植被类型。

５　结果与讨论

通过对岩心沉积物粒度、碳酸盐矿物及含量、

ＴＯＣ、有机质Ｃ／Ｎ和Ｃ／Ｓ、碳氧同位素组成、软体动

物组合，以及许英勤（１９９８）的孢粉资料，对博斯腾湖

早全新世以来古气候演化分析如下。

５．１　８５００～８１００犪犅犘（８５０～９５３犮犿）

沉积物主要为细砂—粗砂，夹有３层泥炭层，泥

炭层中保存有完好的水生植物香蒲叶片，在有机质

含量（ＴＯＣ）和Ｃ／Ｎ值（图４），以及Ｃａ／１０００Ｓｒ值曲

线中反映明显（图３）。该段中最明显的特征是碳酸

盐碳、氧同位素组成与岩心其他层段相比最轻，δ
１３Ｃ

为０～－４‰，δ
１８Ｏ为－６‰左右，并且δ

１３Ｃ和δ
１８Ｏ

的相关性不明显，相关系数狉为０．０４，表现为外来

河流补给。碳酸盐含量也是整段岩心中最低的，＜

１５％，主要由方解石组成。泥炭层的 ＴＯＣ在全岩

心中最高，５．９％～２１．１％。Ｃ／Ｎ值为２５．５～２４．８，

很明显有机质主要为陆源高等植物来源。该段中几

乎没有软体动物存在。孢粉主要以藜、蒿、麻黄为
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图６　博斯腾湖西北的博湖剖面孢粉组合图（据许英勤，１９９８和Ｚｈｏｎｇｅｔａｌ．，１９９８）

Ｆｉｇ．６　ＰｏｌｌｅｎａｓｓｅｍｂｌａｇｅｏｆｔｈｅＢｏｈｕｓｅｃｔｉｏｎｉｎｎｏｒｔｈｗｅｓｔｅｒｎｏｆｔｈｅＢｏｓｔｅｎＬａｋｅ

（ＲｅｖｉｓｅｄａｓＸｕ，１９９８ａｎｄＺｈｏｎｇｅｔａｌ．，１９９８）

主，有少量香蒲，此阶段孢粉总浓度较高，以灌丛和

草本植物为主，Ａ／Ｃ值为０．５～１之间。根据对新

疆西昆仑、阿勒泰、柴窝堡等地表土资料分析（阎顺

等，１９８９；阎顺，１９９１；翁成郁等，１９９３），认为Ａ／Ｃ值

小于０．５（０．０１～０．３５）时为荒漠区，０．５～１．２时为

荒漠草原，大于１（０．７８～２．４）时为草原区。因此，

博斯腾湖该阶段可能为以藜、蒿、麻黄为主的荒漠草

原，气候较为寒冷潮湿，湖泊水体较浅，变动频繁，而

钻孔处可能以河流滨湖环境为主，有短期沼泽环境

交替出现。在天山中段北坡，海拔高度为１０９４．０ｍ

的柴窝堡湖此时也表现为持续的湖退过程（１２～９

ｋａＢＰ）（王靖泰等，１９８９）。塔里木盆地南缘西昆仑

山的古里雅冰芯记录在８．５～８．０ｋａＢＰ为全新世

早期的降温事件（姚檀栋等，１９９７）。古里雅冰帽东

冰流和北冰流形成一道紧叠 ＹＤ冰碛的终碛垄，

其１４Ｃ测年为８２８７±１６０ａＢＰ和８１３４±１７６ａＢＰ

（焦克勤等，２０００）。与此相应的塔里木盆地以东的

祁连山敦德冰川在８４５５±２６５ａＢＰ时也有一次冰

进（李世杰等，１９９０），表明中国西部地区该阶段气温

较低，有大范围的冰川活动。

５．２　８１００～６４００犪犅犘（８５０～６５０犮犿）

该段以粉砂质碳酸盐泥为主，碳酸盐含量较高，

为４０％～７５％，平均５０％左右。碳酸盐主要由高镁

方解石［ＭｇＣＯ３为３％～７％（ｍｏｌ）］和文石组成，高

镁方解石含量占碳酸盐的１０％～６０％，文石为０％

～４０％，平均１０％左右，表明水体的盐度不高。Ｃａ／

１０００Ｓｒ值为０．１～０．４之间，平均０．３左右。８５０～

７５０ｃｍ段镁方解石含量较高，Ｃａ／１０００Ｓｒ值较高。

该段中有机质含量大约在４％～５％范围，Ｃ／Ｎ值为

１０～１３之间，有机质以湖泊中水生生物来源为主。

禾本科植物是这一时期主要的陆生植物，孢粉主要

由蒿、藜、麻黄、十字花科为主，有较多的香蒲生长，

Ａ／Ｃ值上升，属于荒漠草原植被。海拔１１００ｍ的

柴窝堡盆地此时为草原植被（阎顺，１９９１）。Ｃ／Ｓ值

为５～１５之间，较高的比值表明为还原环境。该段

中软体动物十分繁盛，从８１００～６４００ａＢＰ一直存

在，尤其在后期更加发育，表明此时的水体适宜水生

生物生存。碳酸盐碳、氧同位素组成较前期偏重，
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δ
１３Ｃ为０～＋４‰，δ

１８Ｏ为－６．５‰～－１．８‰范围，

并且表现出一定的相关性。表明此时水体变深，水

体有一定的滞留时间，降水和入湖径流与蒸发量比

值开始控制了碳酸盐的δ
１８Ｏ变化。但这一时期总

体上表现为温度不高，蒸发量不大，水体盐度较低，

仍为淡水水体，适宜水生生物生长。δ
１３Ｃ有较重的

同位素组成，＋４‰左右，与较强的生物活动相对应，

较重的同位素组成可能与生物活动有关。此阶段

（８１００～６４００ａＢＰ）可能为博斯腾湖在中全新世早

期的最高湖面时期，为中等温度润湿的气候。柴窝

堡湖在此时（８～６ｋａＢＰ）也表现为全新世最高湖面

时期，湖面比现在高出７～８ｍ（潘保田等，１９８９；王

靖泰等，１９８９），天山北坡西端的艾比湖在８．３～３．５

ｋａＢＰ时为暖湿环境的高湖面时期（吴敬禄等，

１９９６）。古里雅冰帽北冰流在ＬＧＭ 的冰碛上发育

了土壤和古土壤，１４Ｃ测年为７０７８±３４０ａ（焦克勤

等，２０００）。

５．３　６４００～５１００犪犅犘（６５０～４７５犮犿）

沉积物以浅灰色泥为主，碳酸盐含量较低，为

２５％～６０％范围，平均４５％左右。碳酸盐主要由方

解石和低镁方解石组成 ［ＭｇＣＯ３ 为 １％ ～３％

（ｍｏｌ）］，几乎不含文石。Ｃａ／１０００Ｓｒ比值较高，０．３

～０．５范围，平均０．４左右，前期较高且稳定，后期

波动下降。沉积物中ＴＯＣ含量下降，２％～４％，平

均为３％左右。Ｃ／Ｎ值为８～１２，沉积物中有机质

仍以水生生物来源为主，外源的有机质加入较少。

陆生植物孢粉组合仍以蒿、藜、菊科为主，麻黄含量

下降，香蒲消失。草本植物占优势，Ａ／Ｃ值上升。

说明该阶段为荒漠草原类型植被，气候寒冷潮湿。

软体动物在该段中已不发育，只是在后期有少量出

现，表明此阶段水体不适合水生生物生长。Ｃ／Ｓ值

升高，为５～２２，平均１０左右，变化较大，说明水体

变浅，还原性减弱，氧化性增强。碳酸盐δ
１３Ｃ和

δ
１８Ｏ同位素组成偏轻，δ

１３Ｃ为＋１‰～＋２‰，δ
１８Ｏ

为－６．５‰～－３‰，δ
１３Ｃ和δ

１８Ｏ有很好的相关性，

表明水体有较长时间的混合、滞留。反映了这一时

期水体为较淡的淡水环境，气候寒冷潮湿，蒸发作用

不强烈。湖泊水体较浅，说明由于寒冷的气候条件

下，补给水量的减少，致使湖泊水位下降。该段中在

３次δ
１８Ｏ同位素组成偏重时期软体动物出现，说明

δ
１８Ｏ偏重可能为水体在长时期偏冷时的短暂的气

温回升期，适宜水生生物发育。

天山天格尔峰在５６８０±１５０ａＢＰ出现了一次

持续时间较长的冰进（陈吉阳，１９８８），是中国西部地

区表现最突出和持久的一次冰川扩大时期。由于天

山冰川活动增强，导致了补给博斯腾湖和柴窝堡湖

的水源大大减少，博斯腾湖和柴窝堡湖均处于湖泊

水位下降时期。艾比湖在５．５～５．７ｋａＢＰ也表现

为寒冷的气候特征，湖面下降（吴敬禄，１９９６）。

５．４　５１００～３１００犪犅犘（４７５～２６０犮犿）

该阶段总体上沉积物中碳酸盐含量较高。方解

石含量低，文石是碳酸盐的主要组成矿物，碳酸盐的

碳、氧同位素组成偏重，尤其是δ
１８Ｏ是整个岩心中

最偏重的一段，Ｃａ／１０００Ｓｒ值低。这一时期的孢粉

以禾本科为主，主要有蒿、藜、麻黄、菊科，蒿、藜花粉

总量较少，不足２０％。在中期花粉浓度有短暂的上

升，植被类型表现为荒漠草原特征。从图３和图５

中也反映出，在这一段的中期有明显文石含量减少、

碳酸盐的碳、氧同位素组成偏轻的特征。因此，该阶

段可以进一步分为３个段。

５．４．１　５１００～４４００犪犅犘（４７５～４２５犮犿）

沉积物以粉砂质泥为主，碳酸盐含量较高，５０％

～６５％。文石含量为３０％左右，方解石含量约为

１０％左右，为低镁方解石［ＭｇＣＯ３为２％（ｍｏｌ）左

右］。Ｃａ／１０００Ｓｒ比值下降到０．１左右。有机质

ＴＯＣ含量前期上升到７％，后期快速下降到小于

１％。Ｃ／Ｎ值为７．５～１５，表明仍以水生生物来源有

机质为主。Ｃ／Ｓ值较高，为２５左右，后期下降到１０

左右，表明水体逐渐变深。该阶段几乎没有软体动

物生存。碳酸盐的δ
１３Ｃ和δ

１８Ｏ同位素组成偏重，

δ
１３Ｃ为＋２．５‰～＋５‰，δ

１８Ｏ从－５‰快速上升到

－１‰，δ
１３Ｃ和δ

１８Ｏ有较好的相关性，表明水体滞留

时间长。初期由于温度上升较多冰雪融水进入湖

泊，导致了湖水的扩张。水生生物开始大量发育。

但随着温度持续升高，水体蒸发较快，水体盐度上

升。气候从温暖、湿润变得干旱。４６０３±１１１ａＢＰ

时在古里雅冰帽北冰流ＬＧＭ 的冰碛上发育了土壤

和古土壤（焦克勤等，２０００），也说明这一时期气候较

为温湿。

５．４．２　４４００～３８００犪犅犘（４２５～３６０犮犿）

该阶段主要以泥质为主，碳酸盐含量下降，为

２５％～５５％左右，主要以镁方解石为主［ＭｇＣＯ３为

２％（ｍｏｌ）］。文石含量下降，为０～２０％，平均１０％

左右。Ｃａ／１０００Ｓｒ值上升，为０．２～０．４，平均０．３左

右。Ｃ／Ｓ值下降到０．５，说明水体变浅，淡水补充较

强。ＴＯＣ含量上升，５％左右，Ｃ／Ｎ值１０～１２，表明

以水生生物来源有机质为主。碳酸盐的δ
１３Ｃ和

δ
１８Ｏ同位素组成快速下降，δ

１３Ｃ为－１‰～＋１‰，

７６６１
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δ
１８Ｏ为－５‰～－６‰，δ

１３Ｃ和δ
１８Ｏ之间的相关性明

显，表明水体仍有一定的滞留时间，混合充分。此阶

段温度下降，大量淡水的加入使湖泊水体淡化，水体

蒸发减弱，可能造成水体扩张，湖面较高。天山在

４０８０±１５０ａＢＰ有一次为期不长的冰进时期，当时

雪线比现在低２５０ｍ左右，温度比现在低１．２５℃

（陈吉阳，１９８７）。由于该阶段寒冷气候幅度不大，持

续时间不长，博斯腾湖中软体动物有一定的发育。

５．４．３　３８００～３１００犪犅犘（３６０～２６０犮犿）

沉积物主要以粉砂质碳酸盐泥组成。碳酸盐含

量高达５０％～７５％，平均６０％以上。文石的含量较

高，达４０％以上，是组成碳酸盐的主要矿物。方解

石含量较低，１０％以下，主要为镁方解石［ＭｇＣＯ３为

１％～３％（ｍｏｌ）］。Ｃａ／１０００Ｓｒ值下降为０．１左右，

表明此时水体蒸发作用很强，盐度较高，有利于文石

的形成。Ｃ／Ｓ值高，水体变浅。有机质含量从早期

的６％下降到４％左右，Ｃ／Ｎ值较高，为１２～１７，表

明有陆源有机质的加入。碳酸盐的δ
１３Ｃ和δ

１８Ｏ同

位素组成快速升高，δ
１３Ｃ为＋１‰～＋４‰，δ

１８Ｏ为

－３‰～＋２‰，是整个岩心中最重的时期，表明此阶

段温度很高，湖泊蒸发作用强烈，湖泊水体下降而造

成封闭，表现为极高温干旱的气候特征。在此时期，

在博斯腾湖外流河孔雀河尾闾的楼兰古城发生了严

重的生态危机。据考古发现，楼兰古城的小河墓地

在３８００ａＢＰ时聚集了大批墓葬群（王守春，１９９８），

表明突然的持续高温干旱，并且可能造成博斯腾湖

的封闭，使生活在由博斯腾湖供水的楼兰古城缺水。

５．５　３１００～２２００犪犅犘（２６０～１５０犮犿）

此阶段沉积物早期为粉砂，后期为粉砂质泥。

碳酸盐含量偏低，为３７％左右，较为稳定。粉砂中

碳酸盐以高镁方解石［ＭｇＣＯ３为３％（ｍｏｌ）］为主，

达６０％。文石含量低，０～１０％，Ｃａ／１０００Ｓｒ值较高，

为０．３～０．４。有机质含量低，２％～５％，Ｃ／Ｎ值下

降为１０～１２，水生生物来源为主。该阶段软体动物

不发育，表明此时的水体不适宜水生生物的生长。

孢粉以藜、蒿为主，有菊科、榆、白刺等，落叶松也有

一定含量（＜５％），有香蒲出现，后期麻黄含量明显

上升，植被表现为灌丛为主的草原特征。表明这一

时期较为冷湿。是继中全新世高温干旱期之后的一

个气候较为冷湿的时期。Ｃ／Ｓ值下降为０．５～１，表

明水体还原性增强，水体变深。碳酸盐的碳、氧同位

素组成下降，δ
１３Ｃ 为０‰左右，δ

１８Ｏ 为－６‰ ～

－４‰，表明有淡水的补给。这一时期也是天山冰川

活动比较强烈的时期，天山２８００ａＢＰ（陈吉阳，

１９８８）出现了一次较强的冰川活动，祁连山也发现有

显著的冰进，青海和西藏（２９８０±１５０ａＢＰ）都发现

有强烈的冰川活动，并从此加强了中国西部的干旱

过程（潘保田等，１９８９）。

５．６　２２００犪犅犘以来（１５０～０犮犿）

从２２００ａＢＰ以来，禾本科、麻黄为优势植物，

藜、蒿、白刺、十字花科等花粉较多，有少量香蒲。孢

粉含量图谱中可以分为２个阶段，前期禾本科优势，

以灌丛为主的荒漠草原植被类型；后期藜的含量明

显上升，成为优势植物，这一时期麻黄、蒿、白刺以及

香蒲发育，孢粉含量较高。

碳酸盐含量上升，并且以文石为主。碳酸盐的

碳、氧同位素组成偏重。根据碳酸盐的碳氧同位素

组成、碳酸盐含量、文石含量以及Ｃａ／１０００Ｓｒ值等指

标均反映出这一时期也可分为２个不同的亚期，

２２００～１２００ａＢＰ和１２００ａＢＰ至今。在２２００～

１２００ａＢＰ（１５０～７５ｃｍ）层段，下部沉积物以粉砂为

主，上部为泥质。碳酸盐含量较高，为６０％以上，主

要由文石组成，３０％～４０％。Ｃａ／１０００Ｓｒ值较低，为

０．１～０．２。白云石含量也上升，为１０％～１５％。

ＴＯＣ为５％左右，Ｃ／Ｎ值为１０～１５，有机质主要以

水生生物来源。Ｃ／Ｓ值较高，反映了浅水环境。碳

酸盐δ
１３Ｃ和δ

１８Ｏ同位素组成偏重，δ
１３Ｃ为＋２‰～

＋４‰，δ
１８Ｏ为０～＋１‰，二者之间的相关性明显。

说明在这一时期是继中全新世以来的高温期。水体

蒸发作用强烈，盐度高，湖泊封闭，不利于水生生物

的生长。由于湖泊处于封闭状态，造成了孔雀河尾

闾的楼兰古城消亡。考古发现，自公元３００～４００年

以来有大量旱灾记载，楼兰、精绝等古城的衰亡（侯

灿，１９８４）。

而从大约１２００ａＢＰ以来，这一持续较长时期

的高温干旱有所缓解。可能与小冰期冰川活动有

关，小冰期包括了４０３ａＢＰ、２０８ａＢＰ和７４ａＢＰ前

的３个冰进阶段。以第二次冰进最盛，温度变幅为

２．５℃（陈吉阳，１９８８）。虽然温度有所降低，但新疆

地区仍处于高温干旱状态。

６　结论

本文通过博斯腾湖沉积物多指标分析，重建了

８５００ａＢＰ以来的气候演化历史。早全新世晚期

８５００～８１００ａＢＰ，博斯腾湖地区气候冷湿，湖泊水

位较浅，主要由天山的冰雪融水通过开都河补给湖

泊。博斯腾湖在８１００～６４００ａＢＰ水位最高，气候

温暖湿润，适宜水生生物生长。气候从６４００～５１００

８６６１
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ａＢＰ冷湿，湖泊水位可能由于长期寒冷气候下冰川

活动增强，补给水量减少而下降。博斯腾湖地区从

５１００ａＢＰ开始上升，特别是从３８００ａＢＰ以来气候

变得温暖、干旱。但从３１００～２２００ａＢＰ和１２００ａ

ＢＰ到今，气温有所下降。博斯腾湖水位的变化以及

水生生物的生长明显受天山冰川活动的影响。博斯

腾湖沉积物古气候记录与塔里木盆地周围的西昆仑

山、祁连山、天山的冰川活动有明显的同时性。

西昆仑的冰川进退变化表明，该地区全新世大

暖期后气候变冷导致的冰川前进也开始于４０００ａ

ＢＰ，并可明显分为３次：崇测冰进Ⅰ
１４Ｃ年龄３９８３±

１２０ａ，Ⅱ年龄３５２２±１１７ａ，Ⅲ年龄２７２０±８５ａ（焦

克勤等，２０００）。这３次冰进Ⅰ和Ⅲ期与博斯腾湖岩

心４４００～３８００ａＢＰ及３１００～２２００ａＢＰ能很好对

应，Ⅱ次冰进则处于博斯腾湖３１００～３８００ａＢＰ的

高温期，但可能这次短暂的冰进记录在博斯腾湖中

大约３００ｃｍ层的位置，此时碳酸盐和文石含量突然

减少，δ
１３Ｃ和δ

１８Ｏ同位素组成也快速下降（图５）。

博斯腾湖地区自全新世以来明显为西风气候特

征（李吉均，１９９０；Ｚｈｏｎｇｅｔａｌ．，１９９８）。从８１００～

６４００ａＢＰ的温湿气候可能受到东南季风的强烈影

响。玛纳斯湖的古气候记录表明天山北面的准格尔

盆地也表现为季风特征（Ｒｈｏｄｅｓｅｔａｌ．，１９９６）。也

许１４ＣＡＭＳ年代的误差，和／或季风影响的地区有

差异，与其他地区气候演化特征相比，我们的年代模

式和气候模式有待于进一步的提高和证实。
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第１２期 张成君等：博斯腾湖碳酸盐和同位素组成的全新世古环境演变高分辨记录及与冰川活动的响应
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