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摘要: 湖相碳酸盐岩是一种分布极其广泛的陆相碳酸盐岩。中国湖相碳酸盐岩沉积始于二叠

纪—三叠纪,经侏罗纪—白垩纪发展,鼎盛于古近纪,具有沉积时间跨度长、分布面积广的特征。

碳酸盐岩发育方式多样,常以多个单层、薄夹层状、互层状、韵律沉积为主,也见以结核状或钙质微

体化石等薄层赋存于泥岩、页岩等细粒碎屑岩中。湖相碳酸盐岩δ13C值介于-10.0×10-3~
+10.0×10-3 之间,多数为-5.0×10-3~+5.0×10-3,正负值均有。二叠系—三叠系δ13C发生

负偏,侏罗系—白垩系先正向漂移随后负偏,古近系—新近系再次正偏,达最大值约+5.0×10-3。

氧同位素δ18O值介于-20.0×10-3~+2.0×10-3 之间,多数为-15.0×10-3~-0.0×10-3,几
乎全部为负值。二叠系—三叠系、侏罗系—白垩系碳酸盐岩δ18O值在-15.0×10-3~-3.0×
10-3 之间变化,古近系—新近系δ18O值明显正偏移,多数位于-10.0×10-3~0.0×10-3。中国

湖相碳酸盐岩碳氧同位素相关性分析表明,δ13C与δ18O密切相关,且δ13C值多正值或轻微负值,

指示湖泊为封闭型咸水—半咸水环境;δ13C和δ18O不相关,δ13C值为负值,指示湖泊为开放型淡

水环境。
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0 引言

湖相碳酸盐岩是分布极其广泛的陆相碳酸盐岩

之一,它是指在内陆湖泊盆地中形成的碳酸盐岩,其
包括淡水型、半咸水—咸水型和盐湖型碳酸盐岩。
在湖盆演化过程中,湖相碳酸盐岩常发育于构造活

动相对稳定、湖盆水体持续扩张阶段。平面上,碳酸

盐岩分布于近湖盆边缘的滨岸带和盆内浅湖相的水

下隆起区,呈小面积的点式分布;垂向上,多以互层

形式分布在碎屑岩剖面中,也常见以结核或钙质微

体化石等薄层赋存于泥岩、页岩细粒碎屑岩中,具有

层数多、单层薄、韵律性变化的特点,厚度比例一般

小于总厚度的15%[1]。湖相碳酸盐岩岩性多样,物
源复杂、成分不纯,以内源和近源沉积为主,岩石结

构和成因随沉积环境变化而异。在淡水内陆湖盆、
咸水内陆湖盆、短期海侵内陆湖盆和潟湖中,均可形

成各种碳酸盐岩,常见生物灰岩、颗粒灰岩、礁灰

(云)岩、泥晶灰(云)岩和白云岩等类型[2]。淡水型

湖泊碳酸盐岩常见岩石标准微相有微(泥)晶、球粒、
放射性鲕粒、微似核形石、叠层石以及各种化石。此

外,还常出现外源岩屑和内碎屑。化石常见蓝细菌、
藻类、腹足类、双壳类、介形类、鱼骨、鱼鳞和牙齿化

石及两栖动物化石遗迹[3]。咸水型湖泊相碳酸盐沉

积少见化石,可含少量腹足类化石。湖泊碳酸盐岩

石常见沉积组构为块状、纹层状和季候纹层状,结节

(核)状沉积,并发育生物扰动构造。
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国内外地质学者已在湖相碳酸盐岩岩石学、沉
积古环境、生烃和储集方面开展了大量的研究工

作[48]。关于湖相夹层状、瘤状或结核状碳酸盐岩的

成因,大多数学者认为是一定构造背景和古气候环

境下 古 湖 泊 沉 积 环 境 中 的 正 常 沉 积 作 用 的 产

物[911],也有学者提出其为微生物作用、热液作用、
湖底喷流作用以及火山作用参与的结果[1215]。岩

石不同成因的认识对于湖相碳酸盐岩及其共生泥

岩、页岩的古环境恢复、沉积相带分布的预测和储集

层评价具有重要意义。碳酸盐岩的碳、氧同位素组

成被应用于湖泊类型判别以及沉积水体环境参数分

析,在碳酸盐成因、古气候和古环境得到了广泛的应

用。
中国湖相碳酸盐岩地理分布范围广,不同盆地、

不同地质时期、不同岩性的碳酸盐岩碳氧同位素数

据之间差异明显。本文将通过对国内不同湖盆发育

的碳酸盐岩碳氧同位素数据对比和分析,旨在探讨

碳氧同位素时空演化规律及其湖泊类型和水体古环

境信息,这对于与碳酸盐岩共生的油页岩、页岩形成

环境分析、陆相湖盆油气藏储集层的寻找具有一定

的参考意义。

1 中国湖相碳酸盐岩时空分布特征

湖相碳酸盐岩广泛发育于国内各陆相含油气盆

地,其常具有良好的生油和储油能力。从形成的地

质时代上看,国内湖相碳酸盐岩沉积作用始于二叠

纪,当时特提斯洋海水从中国北方开始退出,形成了

地理上“南海北陆”的地质格局,此时准噶尔盆地和

三塘湖盆地在挤压构造背景下,在其前陆坳陷区沉

积了一套半深湖—深湖相的含碳酸盐岩地层,如风

城组和芦草沟组。中三叠世—晚三叠世,印支运动

造成中国南方大规模海退,中国大部分处于大陆环

境,在其内部发育多个湖盆。从侏罗纪起,海侵主要

限于西藏、青海南部和台湾、湖南、广东一带,仅早期

有短暂的海侵。因此“南海北陆”的状态基本结束,
华南、华北连成一片,其为侏罗纪、白垩纪湖相碳酸

盐岩沉积大发展提供了基本条件。侏罗纪—白垩

纪,在松辽盆地、银额盆地和四川盆地等地形成了富

含油气资源的湖相碳酸盐岩沉积,如松辽盆地上白

垩统青山口组生物灰岩、银额盆地下白垩统巴音戈

壁组泥质云岩和云质泥岩、四川盆地侏罗系大安寨

段介壳灰岩等。湖相碳酸盐岩沉积全盛于早第三纪

的古近纪,衰落于晚第三纪新近纪。湖相碳酸盐岩

产出地层较多,如黄骅坳陷下第三系沙河街组、苏北

盆地古近系的阜宁组和柴达木盆地第三系干柴沟

组、山东平邑盆地下第三系、广东三水盆地下第三

系、江汉盆地下第三系潜江组、东淮凹陷下第三系沙

河街组、泌阳凹陷下第三系核桃园组等地层较为典

型。
表1为发育于不同盆地、不同地质时期、不同岩

性的(部分)中国湖相碳酸盐岩岩石学特征和碳氧同

位素组成。

1.1 二叠系—三叠系湖相碳酸盐岩

二叠纪时,湖相碳酸盐岩发育于准噶尔盆地、三
塘湖盆地、四川盆地、鄂尔多斯盆地,赋存地层为下

二叠统风成组(P1f)、中二叠统芦草沟组(P2l)、须
家河组(T3x)和上三叠统延长组(T3y)。有关二叠

系—三叠系湖相碳酸盐岩岩石学特征,见表1所述。
准噶尔盆地玛湖凹陷下二叠统风城组湖相富有

机质泥岩为近期发现的玛湖大油田的主力供油层

段,其为咸化湖盆沉积[16]。风城组自下而上划分为

风一段、风二段和风三段。风一段沉积早期,凹陷东

北部以火山碎屑岩—沉火山碎屑岩沉积为主,此后

发育富有机质泥岩、白云岩及云质岩类;凹陷中部风

二段发育大量天然碱、碱氢钠石、碳酸钠钙石等碱性

矿物;风三段沉积期,凹陷内以云质岩沉积为主,顶
部发育陆源碎屑岩[17]。准噶尔盆地东南吉木凹陷

内中二叠统芦草沟组主要岩性为一套白云石及硅酸

盐矿物以不同比例混合而成的极细粒沉积岩,是盆

地内最 好 的 烃 源 岩,也 是 致 密 油 勘 探 的 有 利 层

位[1819]。芦草沟组岩石主要为化学沉积和机械沉

积的过渡性岩类,岩性以云质岩类和凝灰质岩类为

主;湖相碳酸盐岩主要为凝灰质泥晶白云岩、云质凝

灰岩和含灰沉凝灰岩[20]。新疆三塘湖盆地,中二叠

系芦草沟组由白云岩、灰岩、黑色泥岩、页岩及碎屑

岩互层沉积构成。形成于浅—半深湖强还原环境的

白云岩可划分为粉—泥晶白云岩和方沸石钾长白云

岩2类,粉—泥晶白云岩具有原生沉积白云石特征,
岩石中球状及管状白云石与微生物吸附作用有关,
而它形及菱形白云石为直接沉淀的原生产物[21]。

四川盆地发育的晚三叠世须家河组自下而上可

划分为6个明显的沉积旋回性岩段。须一段、须三

段、须五段岩性主要为泥、页岩,富含有机质,含大量

炭质页岩和煤线夹层,为相对稳定的湖泊相沉积;须
二段、须四段、须六段岩性为灰色中 细粒砂岩,薄层

泥岩、煤线和泥质粉砂岩夹层,为三角洲相沉积[2223]。
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表1 中国湖相碳酸盐岩岩石学特征与碳氧同位素组成

Table
 

1 Petrological
 

characteristics
 

and
 

C-O
 

isotopic
 

composition
 

of
 

lacustrine
 

carbonate
 

in
 

China

序号
湖盆名称
及时代

地层组 岩性 沉积(亚)相 样品 δ13CPDB/10
-3 δ18OPDB/10

-3 资料来源

1
柴达 木 盆 地 一
里坪地区
新近系

上油砂山组
(N22)

碳酸盐以方解石为主 半深湖 岩芯 -6.4~-5.4
(7;-3.3)

-11.8~-6.4
(7;-9.2)

上干柴沟组
(N1)

碳酸盐以方解石为主 半深湖、浅湖 岩芯 -2.1~-1.5
(10;-1.8)

-12.4~-4.9
(10;-9.7)

曾旭等
(2021)

2
柴达木盆地
古 近 纪—新 近
纪

上油砂山组、
下油砂山组、
上干柴沟组
(N)

泥晶云岩、亮晶介壳灰岩、内碎
屑云岩、灰质岩屑中(细)砂岩

颗粒滩、灰泥坪、
湖湾、(半)深湖

露头 -9.39~1.29
(10;-3.90)

-8.36~-1.21
(10;-5.83)

下干柴沟组
(E)

泥晶介壳灰岩、介壳灰岩、灰质
岩屑细(粉)砂岩

颗粒滩、灰泥坪、
湖湾、(半)深湖

露头 -2.55~4.43
(9;0.78)

-10.70~-2.80
(9;-7.14)

纪友亮等
(2017)

3
松潘地区
中新世

马拉墩组 泥晶灰岩 湖泊 露头 -5.71~-1.11
(9;-3.17)

-14.87~-12.69
(9;-14.02)

周学海等
(2015)

4
三水盆地
始新世

心组 泥灰岩 湖泊 岩芯 -7.71~0.94
(37;-2.68)

-8.31~0.74
(37;-5.1)

刘春莲等
(2004)

5
东营盆地
始 新 世—渐 新
世

6
珠江口盆地
始新世

沙一段
碳酸盐岩
介形虫

湖泊 岩芯 2.546~9.258
-0.360~2.961

-9.016~0.446
-4.853~-0.341

沙四段 碳酸盐岩 湖泊 岩芯 3.294~6.297
(16;3.858)

-9.215~-5.134
(16;-7.984)

文昌组、
神狐组

贝壳 湖泊 岩芯 -5.796~-3.871
(7;-4.827)

-4.470~-1.962
(7;-3.075)

刘传联等
(2001)

7
渤海 湾 盆 地 东
营凹陷
古近纪

沙四段上

藻格架白云岩、藻屑白云岩、粘
结灰质云岩、粘结白云岩

浅湖碳酸盐岩台缘
礁滩、斜坡

岩芯 1.39~5.79
(9;3.85)

-7.46~-3.25
(9;-4.76)

泥晶灰岩、泥质灰岩、鲕粒灰岩
浅 湖 台 地 斜 坡、滩
间、灰泥混合坪

岩芯 -3.08~5.36
(24;1.96)

-8.77~-2.37
(24;-6.25)

刘圣坤
(2018)

8

青藏 高 原 风 火
山盆 地 沱 沱 河
盆地
古 近 纪—新 近
纪

五道梁群
中新世

雅西措群
渐新世

风火山群
始新世

灰质白云岩

泥晶灰岩

灰质白云岩

泥晶灰岩

泥晶灰岩

浅湖 露头

湖相 露头

湖相 露头

-1.14~1.69
(5;0.18)

-5.39~1.26
(5;-2.26)

0.44~
 

2.28
(5;1.62)

-3.88~1.66
(5;-1.18)

-0.63~-0.61
(2;-0.62)

-4.08~-1.62
(2;-2.85)

-2.52~-0.93
(7;-1.37)

-10.06~-1.83
(7;-5.36)

-6.59~-2.29
(39;-4.63)

-11.67~-10.52
(39;-11.12)

尹海生等
(2007)

9
江汉 裂 谷 江 陵
凹陷
古近纪

新沟嘴组
(始新世) 泥灰岩、泥云岩 岩芯 -10.8~-8.8

(15;-9.3)
-10.2~-6.7
(15;-8.6)

沙市组
(古新世) 泥云岩 岩芯 -4.8~-1.0

(8;-3.4)
-5.6~-0.6
(8;-3.3)

王春连等
(2013)

10
平邑盆地
古近纪

卞桥组
古新世

泥晶灰岩、生物碎屑灰岩、颗粒
灰岩、粘结灰岩

混合坪、藻坪亚相、
湖湾、浅(藻、岸)滩
亚相

露头 -3.6~-1.8
(19;-2.9)

-8.9~-6.3
(19;-7.6)

贾瑜等
(2020)

11
松辽盆地
晚白垩世

青山口组
白云质灰岩、叠层石灰、鲕粒灰
岩

浅 半深湖 露头 -7.28~9.19
(25;0.04)

-16.29~-7.88
(25;-12.53)

丁聪等
(2021)

12
银额盆地
哈日凹陷
早白垩世

银根组

苏红图组

巴音戈壁组

白云质泥岩、泥质云岩 半深湖

含灰泥岩、灰质泥岩、泥灰岩、白
云质泥岩

滨浅湖、
半深-深湖

岩芯 2.74~8.57
(6;6.07)

-10.19~-3.67
(6;-6.62)

岩芯 2.89~10.91
(7;5.89)

-9.99~-3.09
(7;-5.15)

岩芯 1.22~7.60
(7;3.40)

-13.65~-3.98
(7;-9.64)

陈志鹏
(2019)
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续表1:

序号
湖盆名称
及时代

地层组 岩性 沉积(亚)相 样品 δ13CPDB/10
-3 δ18OPDB/10

-3 资料来源

13
六盘山盆地
早白垩世

乃家河组
东山组

微(泥)晶灰岩 深湖 滨浅湖,滨浅湖 露头 -3.92~2.74
(9;-0.41)

-4.45~1.45
(9;-0.46)

李洼峡组 泥晶灰岩 滨浅湖 露头 -2.60~3.10
(9;1.30)

-6.51~1.19
(9;-0.66)

和尚铺组 泥(粉)晶灰岩 河流 滨湖 露头 -2.39~-1.18
(4;-1.93)

-12.30~-6.80
(4;-8.93)

周勇
(2011)

14
辽西义县盆地

早白垩世

义县组
金刚山层

义县组
砖城子层

泥晶白云岩、纹层状白云岩,生
屑灰岩、凝灰质云岩

滨浅湖、湖坪亚相 露头

2.34~4.26
(10;3.26)

-19.09~-12.00
(10;-17.21)

-3.44~0.27
(11;-1.21)

-15.73~-9.93
(11;-11.32)

本文

15
鄂尔多斯盆地

志丹地区
中侏罗世

安定组 泥灰岩 滨浅 浅湖 岩芯 -3.5~2.2
(13;0.55)

-6.0~-1.2
(-3.87)

汤超等
(2021)

16
四川盆地
川中东北部
中侏罗世

凉高山组 泥晶介壳灰岩 浅湖 滨浅湖 岩芯 0.40~1.02
(2;0.71)

-15.70~-14.58
(2;-15.14)

自流井组
细(微、泥)晶介壳灰岩、钙质泥
岩

介壳滩、浅湖泥 岩芯 0.09~4.59
(37;2.87)

-15.54~-9.83
(37;-13.12)

汤聪
(2012)
张葳等
(2013)

17
四川盆地
早侏罗世

自流井组
介壳微晶灰岩、微 晶 介 形 虫 灰
岩、微晶灰岩

湖缘

滩间亚相

露头

-4.49~-0.85
(9;-2.27)

-9.14~-6.75
(9;-7.82)

-3.46~1.62
(6;-0.34)

-8.52~-4.56
(6;-6.90)

王全伟等
(2006)

18
豫西宜阳地区
三叠纪早期(?) 孙家沟组

粉砂质白云岩、含砂白云岩、粉
砂质灰岩、含粉砂灰岩、砂质灰
岩

浅湖 露头 -8.887~0.34
(34;-3.67)

-14.87~-2.05
(34;-6.57)

曹高社等
(2019)

19
豫西宜阳地区

晚二叠世
孙家沟组 椭球状结核 滨-浅湖 露头 -8.56~-1.57

(8;-4.04)
-10.16~-2.75
(8;-4.27)

郑德顺等
(2020)

20
准噶尔盆地
吉木凹陷
中二叠世

芦草沟组
含方解石脉泥晶白云岩、泥晶白
云岩、凝灰质白云岩、含云凝灰
岩和云质凝灰岩

半深 深湖 岩芯 6.80~9.70
(21;8.24)

-11.90~-3.50
(21;-6.20)

曲长胜等
(2017)

21
准格尔盆地

吉木凹陷二叠纪
芦草沟组

凝灰质泥晶白云岩、云质沉凝灰
岩

湖相 岩芯 -0.39~7.61
(21;5.10)

-14.52~-3.42
(21;-8.03)

杨焱钧等
(2019)

22
三塘盆地
二叠纪

芦草沟组

泥 粉晶白云岩、泥晶灰岩、方解
石脉

浅 半深湖

方沸石钾长白云岩 浅 半深湖

岩芯

4.60~8.30
(3;5.83)

-19.90~-7.30
(3;-12.87)

-4.10~-2.30
(3;-3.37)

-17.8~-13.5
(3;-15.10)

李红等
(2012)

23
乌鲁木齐地区

二叠纪
芦草沟组

含燧石微晶灰岩 浅 半深湖

微晶白云岩、微晶含泥白云岩、
白云质泥岩

浅 半深湖

露头

4.7~8.7
(2;6.70)

-10.00~-9.80
(2;-9.90)

9.20~15.60
(8;13.54)

-8.50~-3.00
(8;-5.26)

李红等
(2013)

 注:同位素数据列中的数据,如“4.60~8.30(3;5.83)”之意:4.60~8.30表示数值范围,(3;5.83)表示(样品数;平均值)。

暗色泥岩和所夹煤层是上三叠统须家河组的主要烃

源岩,在四川盆地广泛发育,主要发育于须一段、须
三段、须五段[24]。川中须家河组砂岩中碳酸盐岩胶

结作用发育,对储层物性影响重要。碳酸盐胶结物

多以方解石为主,极少数为白云石[2526]。
鄂尔多斯盆地晚三叠世延长组为主要烃源岩,

霸王庄采石场和瑶曲聂家河露头剖面长7油层泥页

岩中发育球粒灰岩结核和白云岩结核,围岩为正常

泥质页岩沉积物。碳酸盐岩结核矿物学、常量元素、
微量元素和稀土元素地球化学分析认为其为沉积成

因的碳酸盐岩,富烃凹陷延长期局部地区存在热液

上涌作用影响[27]。

1.2 侏罗系和白垩系湖相碳酸盐岩

印支运动造成中国南方大规模海退,国内大部

分处于大陆环境,陆内发育多个古湖盆。侏罗系和

白垩系湖相碳酸盐岩发育于四川盆地、鄂尔多斯盆
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地、银额盆地、酒泉盆地、松辽盆地和辽西义县盆地

等,赋存地层有自流井组(J1z)、安定组(J2a)、巴音

戈壁组(K1b)、苏红图组(K1s)、银根组(K1y)、青山

口组(K2qn)和义县组(K1y)。有关侏罗系和白垩系

湖相碳酸盐岩岩石学特征,见表1所述。
四川盆地东北部自流井组和凉高山组中分布多

层浅湖相介壳灰岩沉积。自流井组按岩性自下而上

可划分出珍珠冲段、东岳庙段、马鞍山段、大安寨段

和过渡层,对应沉积亚相分别为三角洲前缘 浅湖、
浅湖泥夹风暴介壳、三角洲 浅湖、介壳滩 浅湖泥、
浅湖泥。川中地区龙浅104×井、平昌1井和龙浅

103井取得自流井组和高凉山组的40件湖相碳酸

盐岩样品,岩性为细(粉)晶介壳灰岩、泥(微)晶介壳

灰岩、钙质泥岩、含生屑钙质泥岩等[28]。四川自贡

贡井 高峒桥、重庆合川炭坝剖面自流井组上部大安

寨段湖相碳酸盐岩类型为微晶介壳灰岩、介壳微晶

灰岩、微晶介形虫灰岩和微晶灰岩等[2930]。
鄂尔多斯盆地中东部的志丹地区,中侏罗统安

定组岩性较复杂,为河流相和湖泊相沉积,在靖边—
环县—宜君西一线以东地区,形成一个内流湖泊,中
心部位为较深湖相沉积。安定组可划分为3个岩性

段,下部以黑色泥岩及少量粉砂岩为主;中部为灰紫

色、灰绿色粉砂岩夹薄层泥灰岩;上部为杂色泥灰岩

与褐黄色粉砂岩互层。形成于半干旱炎热古气候湖

水咸化期的泥灰岩细划分为3种类型:①纹层状泥

灰岩;②块状泥灰岩;③生物碎屑泥灰岩[3132]。
早白垩世银额盆地哈日凹陷为一封闭性陆内断

陷湖盆,陆源碎屑供给较少,湖盆处于欠补偿环境,
形成了一套厚层富有机质的深水细粒沉积岩,为该

区主要烃源岩。该套细粒沉积岩是在区域伸展背景

下封闭断陷湖盆中热液与湖水相互作用的产物,主
要以碳酸盐岩和陆源碎屑混合沉积的泥页岩为主。
就湖相碳酸盐岩的岩性而言,巴音戈壁组和苏红图

组热水沉积岩主要为含灰泥岩、灰质泥岩、泥灰岩和

白云质泥岩,银根组则以泥质云岩和白云质泥岩为

主[3335]。
辽西义县盆地早白垩世义县组湖相碳酸盐岩以

薄层或夹层的形式出现,主要出露于英窝山砖城子

层剖面、王家沟大康堡层剖面和枣茨山金刚山层剖

面。湖相碳酸盐岩主要以薄层白云岩、纹层状白云

岩、含燧石团块砂屑灰岩、含膨润土泥灰岩、白云质

灰岩、白云质胶结滑塌沉积灰岩,沉积亚相为滨浅湖

斜坡相、湖坪相以及半深湖相[3637]。
松辽盆地上白垩统青山口组为一套暗色厚层细

粒沉积岩,局部可见深湖相油页岩,是页岩油气成藏

重要层位[3840]。青白口剖面青白口组下部为黑、灰
黑色泥岩、页岩和泥质粉砂岩夹薄层灰岩;中部以页

岩和油页岩为主,夹白云质灰岩;上部以泥质粉砂

岩、粉砂岩和细砂岩为主,夹薄层灰岩。青白口组建

组剖面地区普遍发育薄层白云质石灰岩,具有一定

的横向可对比性。丁聪等以细粒沉积岩为研究切入

点,对青白口组深湖白云质灰岩、浅湖白云质灰岩、
叠层石灰岩和鲕粒灰岩4大类碳酸盐岩进行了成因

分析[41]。

1.3 新生界湖相碳酸盐岩

新生界湖相碳酸盐岩分布广泛,中国东部东营

凹陷、平邑盆地、三水盆地、江汉裂谷江陵凹陷、柴达

木盆地、青藏高原古湖盆群均有发现。湖相碳酸盐

岩赋存地层有沙四段(E2s4)、卞桥组一段(E1b1)、沙
河街组(E2s)、神狐组(E1sh)和文昌组(E2w)、 心

组(E2b)、沙市组(E1s)和新沟嘴组(E12x)、上干柴

沟组 (E3sh)和 上 油 砂 山 组 (N1sh)、风 火 山 群

(E2Fh)、雅西措群(E3Yx)和五道梁群(N1Wd)等。
有关新生界湖相碳酸盐岩岩石学特征,见表1所述。

东营凹陷古近系沙四上段湖相碳酸盐岩主要形

成于碳酸盐岩台地沉积环境,沉积相演化经历了低

位域的不发育碳酸盐岩、湖侵域的碎屑岩和碳酸盐

岩过渡沉积和高位域碳酸盐岩大面积发育。湖相碳

酸盐岩为藻格架灰(云)岩、粘结灰(云)岩、砾屑灰

(云)岩、颗粒灰(云)岩、泥晶颗粒灰(云)岩、颗粒泥

晶灰(云)岩、泥晶灰(云)岩和混积岩8种类型[42]。
山东平邑盆地古近系卞桥组一段岩性从底部至顶部

依次为粗碎屑岩、核形石灰岩、生物碎屑灰岩、颗粒

灰岩、泥晶灰岩/泥灰岩组合[43]。珠江三角洲西北

部的三水盆地为小型陆缘近海拉张型断陷盆地,盆
内沉积一套厚达数千米的白垩纪—古近纪地层。古

近系始新统 心组沉积时盆地断裂活动微弱,湖盆

处于稳定沉降阶段,是湖盆发育的鼎盛时期。 心

组红岗段主要由暗色纹层状钙质泥岩、泥质粉砂岩、
泥灰岩、灰岩和劣质油页岩组成,是三水盆地的主要

生油层[44]。
江汉裂谷江陵凹陷古近统沙市组和新沟嘴组发

育的湖相碳酸盐岩由泥灰岩和泥云岩2种类型构

成[45]。
柴达木盆地西部新生界下干柴沟组、上干柴沟

组、下油砂山组和上油砂山组的湖相碳酸盐岩垂向

上与碎屑岩频繁互层,碳酸盐岩包括鲕粒灰岩、介壳

灰岩、藻灰岩、泥晶灰岩和硅质碎屑 碳酸盐岩混积
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岩5大类,为滨 浅湖、半深湖亚相沉积,沉积微相为

灰泥坪、鲕粒滩、介壳滩、藻丘(坪)、浅湖湾以及(半)
深湖等6种类型[4647]。碳酸盐岩主要发育于湖侵

期,高频湖平面变化形成了碳酸盐岩与碎屑岩频繁

互层。枯水期,盆地坡折发育碎屑岩滩坝或三角洲

前缘沉积;在湖侵期,盆地坡折发育鲕粒滩及藻灰

岩,盆地洼陷区发育泥灰岩或灰泥岩[4648]。
青藏高原北部地区风火山盆地和沱沱河盆地中

发育古近系始新统风火山群、渐新统雅西措群,以及

新近系中新统五道梁群湖泊沉积地层。湖相沉积碳

酸盐岩主要岩石类型为泥晶灰岩、灰质白云岩、叠层

石灰岩、生屑灰岩以及藻砂屑灰岩[49]。在青藏高原

北部五道梁盆地,古大湖开始发育于23.5
 

Ma~
24.7

 

Ma,结束于15
 

Ma~14
 

Ma,发育时长约10
 

Ma。早中新统古大湖沉积中心厚度约150
 

m,大部

分时期湖泊沉积深湖相灰岩和白云质灰岩;部分时

期沉积浅湖相泥岩和泥灰岩;缺乏滨湖环境砂砾岩

沉积[50]。

图1 国内湖相碳酸盐岩碳、氧同位素组成演化规律图(数据源于表1)

Fig.1 Diagram
 

showing
 

C,O
 

isotopic
 

composition
 

and
 

the
 

evolution
 

regularity
 

of
 

lacustrine
 

carbonate
 

in
 

China

此外,在现代湖泊沉积物中也可见碳酸盐的产

出,如青海湖湖底沉积物中存在呈球状、椭球状,大
小1~2

 

μm 白云石集合体与草莓状的黄铁矿伴

生[51]。青藏高原14个现代湖泊沉积物表层中的碳

酸盐矿物多以方解石为主,并含白云石,其中冷湖以

白云石为主,尕海还含一定量的文石[52]。

2 湖相碳酸盐岩碳氧同位素特征

目前国内外认为:海相碳酸盐δ13C为-5.0×
10-3~5.0×10-3,陆相碳酸盐δ13C为-15.0×10-3

~5.0×10-3;蒸发岩中δ13C为-2.0×10-3~5.0
×10-3[2]。中国湖相碳酸盐岩δ13C值位于-10.0
×10-3~+10.0×10-3 之间,多数为-5.0×10-3

~+5.0×10-3,正负值均有。氧同位素δ18O值位

于-20.0×10-3~+2.0×10-3 之间,多数为-15.0
×10-3~0.0×10-3,几乎全部为负值。有关中国湖

相碳酸盐岩碳氧同位素组成特征,见表1所述。

2.1 碳同位素组成时间演化规律

碳酸盐岩δ13C数值相较δ18O具有明显的地质

时间演化规律。二叠系—三叠系δ13C发生轻微负

偏,侏罗系—白垩系先正向漂移随后负偏,古近系—
新近系再次正偏,达到最大值约+5.0×10-3(图1)。

二叠纪早期芦草沟组+5.0×10-3 向晚二叠

世—早三叠世的孙家沟组发生明显的负向漂移现
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象,减低至-4.0×10-3。这与有机碳的生物分馏作

用有关,其结果形成贫13C的CH4 和富13C的CO2,

当富13C的CO2 溶于孔隙水并进入碳酸盐晶格,造
成湖水沉淀碳酸盐岩的δ13C严重正偏[12]。三塘湖

盆地芦草沟组白云岩、灰岩、黑色泥岩、页岩及碎屑

岩互层沉积,形成于浅 半深湖强还原环境下的白云

岩,粉 泥晶白云岩具有原生沉积特征,岩石中的球

状及管状白云石与微生物吸附作用有关,而它形及

菱形的白云石为直接沉淀的原生产物,岩石样品

δ13C=4.8×10-3[14]。三塘湖盆地芦草沟组白云岩

与湖相暗色泥岩共存,其δ13C值介于4.8×10-3~
11.4×10-3 之间,平均6.93×10-3,其与古湖水高

盐度有关[21]。豫西宜阳地区三叠纪早期孙家沟组

的δ13C数值为-8.87×10-3~0.34×10-3,只有1
个岩石样品砂质白云岩为正,其余为负,均值为

-3.167×10-3。碳同位素组成负偏可能与这些原

因有关:①植被和土壤来源偏轻的δ13C贡献;②湖

相生物强烈活动,富13C的生物成因CO2 的强烈逸

出而减少;③湖泊底部的还原到氧化条件的转变,有
机质氧化后产生较轻的δ13C的CO2 参与碳酸盐岩

的沉淀[10]。
四川盆地侏罗系自流井组、鄂尔多斯盆地安定

组以及辽西义县盆地白垩系义县组、六盘山盆地的

湖相碳酸盐岩岩石类型以泥灰岩、泥晶灰岩、泥晶白

云岩为主,δ13C值±0×10-3,为-2.00×10-3~
+3.00×10-3,变幅收窄。

四川盆地侏罗系自流井组分布多层浅湖相碳酸

盐岩,不同岩石类型之间略存差异,介壳灰岩(28
件)δ13C值为0.40×10-3~4.59×10-3,平均2.88
×10-3;钙质泥岩(12件)δ13C值为-1.24×10-3~
4.47×10-3,平均2.16×10-3;总体δ13C变化于

-1.24×10-3~4.59×10-3,平均2.66×10-3,除1
个样品负值之外,均为正值[28]。四川盆地自贡、重
庆合川中侏罗世自流井组大安寨段湖相碳酸盐岩详

细沉积相分析,识别出介壳微晶灰岩、微晶介形虫灰

岩,微晶灰岩形成于湖缘、滩间沉积亚相。湖缘亚相

碳酸盐岩δ13C=-4.49×10-3~-0.85×10-3,平
均-2.27×10-3;滩间亚相碳酸盐岩δ13C=-3.46
×10-3~1.62×10-3,平均-0.34×10-3[29]。

松辽盆地晚白垩世青山口组碳酸盐岩为白云质

灰岩、叠层石灰岩、鲕粒灰岩等类型。半深湖相白云

质灰岩δ13C=-7.28×10-3~9.19×10-3,均值为

-1.13×10-3;浅湖相白云质灰岩(6件),δ13C值为

-1.65×10-3~8.81×10-3,均值2.56×10-3;叠
层石灰岩(12件)δ13C值为-5.82×10-3~2.86×
10-3,变幅较小,均值-2.03×10-3;鲕粒灰岩1件

δ13C=3.07×10-3。青白口组多数灰岩沉淀于水体

滞留时间较短的开放型湖泊环境,多数叠层石灰岩

及少量白云质灰岩样品δ13C负偏,表明湖盆仅在某

些时段缺少泄水口,碎屑供给较少,浅湖蒸发作用

强,水体盐度渐增,促使水底缺氧,有利于有机质保

存,从而形成暗色厚层细粒沉积岩,成为页岩油气藏

的重要层位[41]。
银额盆地哈日凹陷下白垩统地层自下而上为巴

音戈壁组、苏红图组和银根组,其湖相碳酸盐岩δ13C
值均为正,各地层组间δ13C均值变化为3.40×10-3

→5.89×10-3→6.07×10-3,呈现渐增趋势,岩石形

成与湖相热水沉积成岩作用有关[34],具有与二叠系

芦草沟组相似的碳同位素组成特点。
中国东部渤海盆地、珠江口盆地以及青藏高原

区新生界古近纪—新近纪湖盆沉积广泛发育,吸引

了众多地质学家的关注,其一方面是油气资源实际

意义的需求,另一方面是对青藏高原区新生代古气

候演化理论意义的需求。盆地内的湖相碳酸盐岩碳

同位素数值强烈振荡变化,整体规律性较差,呈现由

早白垩世至古近世正向漂移,随后发生负向漂移的

演化规律。
青藏高原区始新世风火山群、渐新世雅西措群

以及中新世五道梁群湖相碳酸盐岩沉积的详细研究

为古湖泊学和区域性古气候演化研究提供了经典实

例。湖相碳酸盐岩岩石样品δ13C值变化于-3.88
×10-3~4.23×10-3 之间,波动范围接近10×
10-3。就各地层单元样品碳同位素组成来看,风火

山群δ13C最低,可达-6.59×10-3,重同位素13C明

显亏损;雅西措群δ13C多数为负值,13C相对于12C
亏损,较轻同位素12C含量高;五道梁群δ13C多为正

值,重同位素13C明显富集。自下而上各地层泥晶

灰岩δ13C均值变化为-4.62×10-3→-1.37×
10-3→1.62×10-3;灰质白云岩δ13C均值变化为

-0.62×10-3→0.18×10-3。采自风火山群和雅西

措群的生屑灰岩样品的δ13C介于-3.88×10-3~
0.18×10-3,样品中的δ13C值比一般淡水湖相碳酸

盐岩沉积物的δ13C(-12×10-3~-6×10-3)要高,
但小于咸水湖和盐湖δ13C=±5×10-3,这些现象揭

示湖泊水体滞留时间相对较短,大气CO2 与湖水中

溶解碳之间未达到平衡状态,从而造成湖水和碳酸

盐岩沉积物中保留有雨水和湖水碳同位素的富
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集12C,δ13C偏负的印迹。采自二道沟地区风火山群

生屑灰岩和泥晶灰岩样品δ13C值是所有样品中最

低值,δ13C的下限低至-4.63×10-3,且18O强烈亏

损,说明风火山群沉积期湖泊存在丰沛的淡水注入,
盐度低,湖水明显受河流和大气降水的影响,水中溶

解的无机碳与大气CO2 之间未达同位素平衡,为湿

热的古气候环境。通天河地区雅西措群湖相灰岩

δ13C和δ18O数值介于风火山群和五道梁群之间,反
映了渐新世是该地区气候和湖泊水文状态变化的过

渡期,气候由湿热向干旱,湖水补给减少,湖泊可能

存在一系列间歇性封闭的时期,湖水仅由季节性河

流补给。五道梁群碳酸盐岩明显富集δ13C和δ18O,
反映了当时青藏高原处于干旱气候条件下,高原陆

表主要残存一系列季节性浅水湖泊。从始新世至中

新世,青藏高原北部山间盆地中湖相碳酸盐岩δ13C
由古近纪负值转变为新近纪正值,且δ18O值具有逐

渐增大、变重的演化趋势,这些特征反映了古湖泊经

历了开放到封闭的过程和古近纪与新近纪之交古气

候发生了重大的变革[49]。
东营盆地始新世 渐新世沙四段、沙一段湖相碳

酸盐岩,δ13C均为正值,均值变化为3.86×10-3→
(2.56×10-3~9.25×10-3),其中与生物成因有关

的湖相 的 介 形 虫 化 石 富 集 重 同 位 素13C,δ13C=
-0.360×10-3~2.96×10-3。珠江口盆地始新世

的文昌组、神狐组中,均无碳酸盐岩形成,钙质微体

化石也较稀少,仅见个别贝壳碎片,其富集轻12C,而
亏损13C,δ13C 均 为 负 值,为 -5.796×10-3 ~
-3.871×10-3。东营盆地δ13C和δ18O值之间存在

明显的相关性,指示了该期湖泊受蒸发作用影响强

烈,δ13C值明显发生正偏。珠江口盆地情况相反,
贝壳样品δ13C明显负偏,反映珠江口盆地为开放型

淡水湖泊[9]。

2.2 氧同位素组成时间演化规律

二叠系—三叠系、侏罗系—白垩系碳酸盐岩

δ18O值在-15.0×10-3~-3.0×10-3 之间变化,
古近 系—新 近 系δ18O 数 值 明 显 正 偏,多 数 位 于

-10.0×10-3~0.0×10-3(见图1)。
中二叠世芦草沟组湖相碳酸盐岩碳、氧同位素

数值曲线具有一致的高→低→高同步演化规律,岩
石为干旱气候条件下,蒸发作用造成湖水咸水 超咸

水、湖底热泉作用以及区域性火山作用等参与作用

的产物,沉淀的碳酸盐岩具有δ13C正值、δ18O低负

值的特点。乌鲁木齐地区的浅 半深湖相的微晶白

云岩、微晶含泥白云岩、白云质泥岩及含燧石微晶灰

岩样品δ18O值介于-10.0×10-3~-3.0×10-3 之

间,氧同位素与中二叠世平均海水(时代260.5
 

Ma
~272.5

 

Ma,δ18O=-5×10-3~-2.5×10-3)相
比总体偏负,可能是受到大气降水影响的结果[12]。
三塘湖盆地芦草沟组泥 粉晶白云岩、泥晶灰岩及方

解石脉样品δ18O=-19.90×10-3~-7.30×10-3。
方沸石钾长白云岩和铁白云石与湖底热泉喷流沉积

作用有关,其δ13C=-4.10×10-3~-2.30×10-3,
均值 为 -3.37×10-3,δ18O= -17.8×10-3 ~
-13.5×10-3,均值为-15.10×10-3[14]。准噶尔

盆地吉木凹陷泥晶灰岩、泥晶白云岩、凝灰质泥晶白

云岩、云质凝灰岩以及含云凝灰岩样品δ18O数值均

为负 值,18O 亏 损 明 显,富 集16O,δ18O 值 介 于

-14.52×10-3~-3.42×10-3。
豫西宜阳地区的三叠纪早期孙家沟组湖相碳酸

盐岩以陆源混入为特征,形成粉砂质白云岩、含砂白

云岩、粉砂质灰岩、含粉砂灰岩、砂质灰岩等类型。
岩石样品δ18O均为负值,-14.87×10-3~-2.05
×10-3,均 值 -6.57×10-3;δ13C 均 为 负 值,

-8.887×10-3 ~0.34×10-3,均 值 -3.67×
10-3[10]。宜阳地区晚二叠世孙家沟组上段碳酸盐

岩椭球状结核发育,可划分为I类和Ⅱ类。Ⅰ类结

核分布于该段底部和顶部,为紫红色、灰黄色团块状

和姜结状结核,为成岩作用过程中CaCO3 饱和沉

淀、溶蚀交代形成,因而不具古湖泊学和古气候的研

究意义;Ⅱ类结核位于该段中上部,为土黄色、椭球

状,与围岩有明显的界线,沉淀同心纹层理发育,为
碳酸盐岩在饱和后不断析出受胶结作用影响凝结成

核,结核由内向外不断生长,因而通过对其碳氧同位

素组成分析来恢复古气候和古湖泊学研究成为可

能[11]。Ⅱ类结核碳氧同位素组成具有与前述地层

中湖相碳酸盐岩相似的特征,δ18O值为-10.16×
10-3~-2.75×10-3,均值-4.27×10-3;δ13C值介

于-8.56×10-3~-1.59×10-3 之间,均值-4.04
×10-3。碳氧同位素、古盐度Z值和S值的变化特

征表明上段地层为封闭型半咸水 咸水湖泊沉积,其
古气候为炎热干旱 半干旱为主。晚二叠世(三叠

纪)孙家沟组碳酸盐岩与二叠世芦草沟组氧同位素

δ18O值相比较具有升高的趋势。
侏罗纪-白垩纪四川盆地、鄂尔多斯盆地、义县

盆地、六盘山盆地、银额盆地以及松辽盆地中发育湖

相碳酸盐岩,氧同位素组成在不同岩石类型之间存

在明显的差异性,δ18O低值区对应白云岩及白云质

岩类,其数值为<-10.0×10-3。早白垩世义县组
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金刚山层泥晶白云岩 样 品δ18O 值 最 低,数 值 为

-19.09×10-3~-12.00×10-3,均值为-17.21×
10-3。四川盆地中的自流井组、凉高山组中的细

(微、泥)晶 介 壳 灰 岩 的δ18O 值 也 较 低,均 值 为

-15.14×10-3。松辽盆地晚白垩世青山口组白云

质灰岩、叠层石灰岩、鲕粒灰岩等岩石样品δ18O数

值变化较大,约10×10-3,介于-16.29×10-3~
-7.85×10-3,均值为-12.535×10-3。侏罗系和

白垩系各地层单元中,湖相沉积泥灰岩、泥(粉)晶灰

岩、微晶灰岩、白云质泥岩、含灰泥岩岩石样品δ18O
值>-10.0×10-3,且 变 幅 较 小,数 值 多 数 介 于

-10.0×10-3~-5.0×10-3 之间。中生代碳酸盐

岩岩石的氧同位素δ18O数值较分散组成特征,揭示

了不同盆地间大气降水原始组分差异性对湖泊水体

的影响,以及部分氧同位素的严重负偏可能与准

(同)成岩作用影响有关。

图2 湖泊中碳同位素主要分馏效应及途径(据文献[53],修改)

Fig.2 Diagram
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新生代的古近纪的湖相碳酸盐岩岩石类型较

多,但其氧同位素组成δ18O值整体在-5.00×10-3

左右变化,且变幅明显收窄,大多数δ18O 值位于

-10.00×10-3~-5.00×10-3 之间。不同盆地内

碳氧同位素之间存在一定的相关性,例如风火山群

→雅西措群→五道梁群的δ18O与δ13C值一致上升

(图1)。δ18O值变化为-11.2×10-3→(-5.36×
10-3,-2.85×10-3)→(-1.18×10-3,-2.26×
10-3)(表1);东营盆地沙四、沙一段样品氧同位素

较集中、稳定,达到最大值区域;珠江口盆地文昌组

和神狐组贝壳样品δ18O=-4.47×10-3~-1.962

×10-3,均值-3.075×10-3,沙四段碳酸盐岩δ18O
=-9.215×10-3~-5.134×10-3,均值-7.984×
10-3,沙 一 段 碳 酸 盐 岩δ18O=-9.014×10-3~
0.446×10-3,介形虫为-4.853×10-3~0.341×
10-3,为封闭湖盆咸水、干旱气候条件下的沉积作用

的结果[9]。柴达木盆地一里坪地区新近纪系以半深

湖、浅湖碳酸盐岩方解石为主,δ18O数值明显负偏。
上干柴沟组δ18O=-12.4×10-3~-4.9×10-3;均
值-9.7×10-3;上油砂山组δ18O=-11.8×10-3~
-6.4×10-3,均值-9.2×10-3。

3 湖相碳酸盐岩碳氧同位素的古湖泊

学意义

3.1 碳同位素的循环及分馏机制

地球上的碳存在2个常见同位素,即12C和13C,
且前者更为丰富。湖泊中碳循环及其同位素分馏方

式比氧同位素复杂得多。碳以多种方式进入湖泊

中,它以有机质或以无机碳酸盐矿物形式保存于湖

泊中,有机和无机方式的碳源均可作为同位素信息

的来源,碳源信息记录了不同的分馏作用过程。与

氧同位素不同,并非单一的碳储库来控制湖泊中碳

的收支平衡,湖泊中碳同位素特征的收支平衡过程

将通过湖泊作为一个整体来反映。湖泊中存在多种

重要过程影响碳同位素分馏,碳同位素的变化与碳

同位素交换和生物动力学分馏效应有关(图2)。
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碳同位素交换是指大气中CO2 气体与湖泊水

体中溶解的碳酸根离子之间的碳同位素交换作用,
通过该交换反应使碳酸盐岩富集13C。例如,大气中

CO2 中的δ13C<-7×10-3,而与其平衡交换的湖泊

表层水体中的 HCO-
3 的δ13C约为0×10-3。碳同

位素交换作用造成13C趋于富集在碳的高价化合物

中,即δ13C值CH4(最富集12C)<C<CO<CO2<
CO2-3 (最富集13C)[54]。

生物动力学分馏效应,即大气中的CO2 经光合

作用进入生物圈,当生物死亡之后被埋藏,经有机质

氧化分解成为岩石组成部分。光合作用的动力学机

制是湖水中12CO2 比13CO2 优先吸收,并固定在初

级光合作用产物中,未被利用的富13C的CO2 残留

水体中,从而引起与湖水中CO2 平衡的碳酸盐岩富

集13C。早于有机质进入湖泊沉积之前,来源于植物

碎屑的陆源碳同位素组成已经表现出与光合作用有

关的强烈分馏作用。光合作用的陆相植物优先吸

收12C,从而造成了陆生有机质与 V-PDB标准相比

具有更负的13C值。大多数树木、灌木和温暖 冷气

候条件下的草类进行C3 方式的光合作用过程,产生

δ13C数值约为-25×10-3~-32×10-3;热带气候

下的草和苔草常进行C4 方式的光合作用过程,从而

形成δ13C数值为-10×10-3~-14×10-3。除了

有机质的外部输入之外,光合作用和有机质的形成

也会出现于湖泊水体自身之中,该过程中如果有溶

解的CO2 或少量的 HCO-
3 参与,这也会造成碳同

位素的分馏,来自浮游生物的13C亏损的有机质以

及残余13C富集的溶解无机碳源的形成。湖水中自

生的碳酸盐岩可能形成于富13C的碳源水体中。湖

泊中浮游生物的光合作用同位素分馏效应取决于湖

水中CO2 的浓度以及光合作用的速率[53]。

3.2 湖相碳酸盐岩碳氧同位素影响因素

湖泊中碳来源具有多源性,主要包括大气CO2
交换和溶解、河流带来的CO2-3 以及碎屑碳酸盐矿

物、湖水中生物新陈代谢产物等(见图2)。湖相原

生碳酸盐岩中的碳同位素记录了沉积时水体溶解的

无机碳浓度,水中溶解无机碳中的δ13C与碳来源有

关。此外其还受水体的盐度、温度、氧化还原条件、
生物作用以及水体与碳酸盐岩矿物之间的碳同位素

分馏系数控制。一般而言,盐度升高δ13C增加,温
度降低δ13C增大,水体深度增加δ13C降低,缺氧还

原条件下δ13C降低,生物降解可使δ13C降低[55]。此

外,富含12C有机质的埋藏量、埋藏速率也会影响湖

相碳酸盐岩碳同位素组成。湖相碳酸盐岩氧同位素

反映湖水组成和碳酸盐矿物沉淀温度,其中湖水组

成受到地表水、地下水和雨水的注入量、排出量及蒸

发量等收支平衡的影响[56]。同时,碳同位素还受湖

水滞留时间影响。例如,湖泊面积减小或湖水滞留

时间延长,湖水中溶解碳的δ13C会随之上升。这是

由于注入湖泊的地表水和地下水的δ13C比与大气

CO2 交换的湖水本身的δ13C低。因此,当注入湖泊

的水量减少时δ13C就会升高(图3)。

图3 湖相碳酸盐岩沉积物的碳氧同位素变化

主要控制因素

Fig.3 The
 

main
 

change-control
 

factors
 

of
 

C,
 

O
 

isotopes
 

of
 

lacustrine
 

carbonate

影响湖相碳酸盐岩岩石氧同位素变化的因素包

括水温、湖水的氧同位素组成和水文平衡状态。湖

泊沉积碳酸盐岩δ18O值随水温的上升而降低,根据

平衡方程计算,温度每升高1
 

℃则δ18O降低0.24×
10-3。湖水的氧同位素组成主要来自大气降水、地
表水和地下水,它的变化主要受到气温和水文条件

收支平衡状态的控制。通常河流注入量远远大于降

水量,所以河水的同位素组成又与流域雨水的平均

同位素成分相一致,因此湖泊水体的δ18O值也是气

温的函数[5758]。一般蒸发作用使湖水中较轻同位

素16O分子优先从湖水表面逸出转化为水蒸汽,使
湖水18O富集,从而造成湖水中沉淀的碳酸盐岩

δ18O值增加。在潮湿气候下的开放型湖泊环境中,
降水量远大于蒸发量,湖水中的δ18O值也就接近于

大气降水的同位素组成。相反,在干旱气候时期,蒸
发量增加,径流量减少,湖水的δ18O值就会升高[59]。

3.3 碳氧同位素的湖泊水体环境判识

湖相碳酸盐岩样品氧同位素对成岩作用最为敏

感,其在成岩过程中与大气淡水、或在埋藏过程中与

热水发生同位素交换,使δ18O值明显降低,因此在
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实验测试时与δ13C值同步获得的δ18O值常因显著

的成岩改造而失去地层研究和古环境恢复的意

义[6061]。相反,碳酸盐岩中碳含量少,促使碳酸盐

岩氧同位素发生再平衡的大气淡水或热液水有时不

足以改变碳同位素值,故对成岩作用具有一定的抵

抗能力[6263]。所以,一般将碳酸盐岩样品δ18O>
-10.0×10-3(甚至>-11.0×10-3)作为碳氧同位

素有效性的界限[64]。对国内二叠系—三叠系、侏罗

系—白垩系、古近系—新近系湖相碳酸盐岩样品

δ18O数值分析,除二叠系三塘湖盆地方沸石钾长白

云岩、中侏罗统高凉山组以及中新世松潘地区的马

拉墩组,其它均>-10.0×10-3,样品同位素数据具

有原始有效性。

图4 湖相碳酸盐岩δ13C与δ18O相关性分析及古湖泊水文条件解释

Fig.4 The
 

correlation
 

of
 

δ13C
 

and
 

δ18O
 

of
 

lacustrine
 

carbonate
 

and
 

paleolimnological
 

hydrological
 

interpretation
a.豫西宜阳地区三叠系孙家沟组;b.银额盆地早白垩世巴音戈壁组、苏红图组和银根组;

c.义县盆地早白垩世义县组;d.江陵凹陷古近系沙市组和新沟嘴组

地质学家常以δ13C为纵坐标,δ18O为横坐标建

立坐标系,进行数据投点来判识湖泊类型。开放型

湖泊与封闭型湖泊中沉淀的碳酸盐岩δ13C和δ18O
数值分布区不同。现代开放型湖泊碳酸盐岩δ13C
和δ18O值均为负值,数值投点于第3象限,且δ13C
介于-10.0×10-3~0×10-3 之间,δ18O介于-5.0

×10-3~-15.0×10-3 之间。开放型湖泊发育排

泄出口,湖泊水体时间滞留较短,碳氧同位素组成控

制因素的差异,两者变化趋势呈不相关性或弱相关

性。在封闭型湖泊中,碳酸盐岩样品δ13C为正值,
介于0.0×10-3~+5.0×10-3 之间,变化较小;

δ18O值正负均有,为-10.00×10-3~+5.00×
10-3,变化较大,其数值投点于第1、第2象限,且

δ13C与δ18O数值常呈正相关性。本文选取豫西宜

阳地区三叠系孙家沟组,银额盆地早白垩世巴音戈

壁组、苏红图组和银根组,义县盆地早白垩世义县

组,江陵凹陷古近纪沙市组和新沟嘴组为代表,进行

δ13C与δ18O数值相关性分析。
华北板块南部豫西宜阳地区孙家沟组上段韵律

型发育的薄层湖相碳酸盐岩的沉积环境分析,34件

样品碳氧同位素值除1个样品δ18O值为正外,其余

均为 负 值。δ13C 值 介 于-8.87×10-3~0.34×
10-3,均值-3.67×10-3;δ18O 值介于-14.87×
10-3~-6.68×10-3,均值-6.57×10-3[10]。δ18O
>-7.97×10-3 时,δ13C与δ18O呈明显正相关关
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系,湖泊水文条件为封闭环境,碳酸盐岩矿物富含白

云石;δ18O<-7.97×10-3 时,δ13C与δ18O呈明显

负相关或不相关关系,湖泊水文条件为开放性环境,
碳酸盐岩矿物以富含镁方解石。根据孙家沟上段由

下至上划分共计34个沉积小层碳酸盐岩碳氧同位

素的变换规律,揭示湖泊环境经历了由开放到相对

封闭,再次相对开放的演化过程(图4a)。以δ18O=
-7.97×10-3 为阀值,可将碳氧同位素应用于湖泊

水文条件的划分时,孙家沟组上段的底部碳酸盐岩

层、第26—29沉积层以及第3沉积层中的δ18O<
-7.97×10-3;第2沉积层以及4—25沉积层中的

δ18O>-7.97×10-3;第1沉积小层碳酸盐岩δ18O
正好为-7.97×10-3。

孙家沟组早期底部碳酸盐岩层沉积时,环境湿

润,植被较发育,湖泊为开放的水文条件。上部的瘤

状碳酸盐岩沉积相较底部碳酸盐岩层δ13C发生正

向漂移,指示古气候逐渐向干旱转变。1—6沉积层

碳氧同位素变化剧烈,自下而上碳同位素逐渐正偏,
第3沉积层δ13C和δ18O数值分别为-5.47×10-3

和-10.15×10-3,发生氧同位素的严重负偏,解释

为湖泊水文条件由开放向封闭转化期,且第3沉积

层沉积期对应为湿度较强的开放型湖泊环境。7—

16小层沉积期,碳氧同位素变化范围较小,且呈现

正相关性(r=0.58),表现为稳定封闭性湖泊环境。

17—25小层碳氧同位素变化剧烈,第20小层碳酸

盐岩δ18O=12.99×10-3,表现为相对封闭较差的湖

泊环境,仅20小层沉积期出现湖泊相对性开放水体

环境。26—29小层碳酸盐岩碳氧同位素中δ18O明

显偏负,δ13C明显偏正,说明湖泊已经完全转变为

开放湖泊环境。湖泊存在水体的注入,湖水氧同位

素的负漂移,造成湖相沉积碳酸盐岩δ18O偏负;碳
同位素相较湖泊开放期的底部沉积显著偏正,说明

其受植被和土壤来源的CO2 的影响相对较弱,形成

于湿度较小,植被较差的古气候背景。孙家沟组上

段由下自上详细分析,揭示了湖泊环境经历了由相

对开放到相对封闭,再到相对开放的地质演化过程,
该期湖泊环境的变化可能与南北秦岭造山带的隆升

有关[10]。
早白垩世银额盆地哈日凹陷发育断陷期的巴音

戈壁组和苏红图组,以及断坳期银根组地层。各地

层单元内均有碳酸盐岩发育,巴音戈壁组和苏红图

组热水沉积岩主要为含灰泥岩、灰质泥岩、泥灰岩和

白云质泥岩,银根组则以泥质白云岩和白云质泥岩

为主。δ13C均值变化为3.40×10-3→5.89×10-3

→6.07×10-3;δ18O 均值变化为-9.64×10-3→
-5.15×10-3→-6.62×10-3。δ13C与δ18O的相

关性分析结果显示各地层单元均显示正相关,且相

关系数r变化为:0.63→0.77→0.95,表示封闭型湖

泊沉积环境下,湖泊水体滞留时间变长的地质演化

特点(图4b)。义县盆地下白垩统义县组中部的砖

城子层和顶部的金刚山层的碳氧同位素投点于不同

的区域,前者为第3象限,后者为第2象限(图4c)。

δ13C与δ18O的无相关性,数据较为分散,指示在温

暖湿润气候背景下,开放型湖泊环境为主,仅受短暂

干旱气候影响湖水盐度增加碳酸盐岩发生沉淀,义
县组沉积末期气候逐渐向半干旱-干旱演化的趋

势。
江汉裂谷江陵凹陷古近统沙市组和新沟嘴组发

育泥灰岩和泥云岩2种类型碳酸盐岩。岩石碳氧同

位素分析结果显示,沙市组δ13C=-4.8×10-3~
-1.0×10-3,δ18O=-5.6×10-3~-0.6×10-3;
新沟嘴组组δ13C=-10.8×10-3~-8.8×10-3,
δ18O=-10.2×10-3~-6.7×10-3。沙市组碳酸

盐岩样品δ13C与δ18O之间呈现较强的正相关性,表
明其形成于蒸发作用明显的封闭型咸水湖泊中。新

沟嘴组碳氧同位素之间呈现较强的负相关性,个别

数据偏移较大(图4d),指示早始新世新沟嘴组古气

候为干旱温暖型,湖相碳酸盐岩沉淀于水体封闭为

主,仅经历短暂开放期的湖泊环境中[45]。江陵凹陷

古近系湖相碳酸盐岩碳氧同位素组成的变化揭示了

古新世沙市期向始新世新沟嘴期区域古气候由干旱

炎热向干旱温暖转变[65]。

4 结论

受构造运动、陆源输入和古环境等因素影响,中
国湖相碳酸盐岩沉积开始于二叠纪—三叠纪,经侏

罗纪—白垩纪发展,鼎盛于古近纪。湖相碳酸盐岩

具有沉积时间跨度长、地理分布面积广、岩石类型多

样等特点。湖相碳酸盐岩产出方式多样,常具多个

单层、薄夹层状、互层状、韵律沉积等特征,也见以结

核状或钙质微体化石等薄夹层赋存于泥岩、页岩等

细粒碎屑岩中。中国湖相碳酸盐岩分布范围广,不
同盆地、不同地质时期、不同岩性的碳酸盐岩碳氧同

位素具有如下规律:
(1)湖相碳酸盐岩样品δ13C值介于-10.0×

10-3~+10.0×10-3 之间,多集中于-5.0×10-3
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~+5.0×10-3,正负值均有。二叠系—三叠系δ13C
值发生轻微负偏,侏罗系—白垩系先正向漂移随后

负偏;古近系—新近系再次正偏,达到最大值约±
5.0×10-3,随后再负向漂移。

(2)湖相碳酸盐岩样品氧同位素δ18O 值位于

-20.0×10-3~+2.0×10-3 之间,多数为-15.0
×10-3~0.0×10-3,几乎全部为负值。二叠系—三

叠系、侏 罗 系—白 垩 系 的 碳 酸 盐 岩δ18O 数 值 在

-15.0×10-3~-3.0×10-3 之间变化,古近系—
新近系δ18O数值明显正偏,多数位于-10.0×10-3

~0.0×10-3。
(3)湖相碳酸盐岩δ13C和δ18O 密切相关,且

δ13C值多正偏或微负值,指示湖泊为封闭型咸水

半咸水环境;δ13C和δ18O无相关,δ13C负值,指示湖

泊为开放型淡水环境。
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Temporal
 

and
 

spatial
 

characteristics
 

of
 

C-O
 

isotopes
 

of
 

Lacustrine
 

carbonate
 

in
 

China
 

and
 

the
 

Paleolimnological
 

significance
LIANG

 

Junhong1,
 

SUN
 

Baoliang1,
 

YIN
 

Guoying2

(1.Geology
 

Department
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school
 

of
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and
 

civil
 

Engineering
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The
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University,
 

Shenyang
 

110819,
 

China;

2.Structural
 

Engineering
 

department
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Urban
 

Construction
 

Technical
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110122,
 

China)

Abstract: Lacustrine
 

carbonate
 

rock
 

is
 

a
 

widely
 

distributed
 

continental
 

facies.
 

In
 

China
 

it
 

is
 

also
 

widely
 

distributed
 

and
 

precipitated
 

in
 

long
 

terms
 

beginning
 

in
 

Permian-Triassic
 

period,
 

developing
 

in
 

Jurassict-
Cretaceous

 

period
 

and
 

flourishing
 

in
 

Paleogene.
 

It
 

occurs
 

in
 

different
 

forms,
 

such
 

as
 

the
 

dominant
 

rhyth-
mic

 

multi-single
 

layers,
 

thin
 

intercalith
 

and
 

interbeded
 

layers,
 

thin
 

nodular
 

and
 

calcareous
 

micro-fossil
 

layers
 

in
 

mudstone
 

or
 

shale.
 

The
 

value
 

is
 

in
 

range
 

-10.0×10-3~+10.0×10-3
 

and
 

most
 

of
 

the
 

value
 

in
 

range
 

-5.0×10-3~+5.0×10-3
 

in
 

Permian-Triassic
 

period
 

tends
 

to
 

be
 

negative,
 

in
 

Jurassic-Cretaceous
 

period
 

first
 

to
 

be
 

positive
 

and
 

then
 

negative,
 

in
 

Paleogene
 

to
 

be
 

positive
 

with
 

top
 

value
 

+5.0×10-3.
 

The
 

value
 

is
 

in
 

range
 

-20.0×10-3~+2.0×10-3
 

and
 

most
 

of
 

the
 

value
 

in
 

range
 

-15.0×10-3~0.0×10-3
 

of
 

which
 

almost
 

are
 

negative.
 

The
 

value
 

of
 

Permian-Triassic
 

period
 

and
 

Jurassic-Cretaceous
 

period
 

is
 

in
 

range
 

-15.0×10-3~-3.0×10-3,
 

the
 

value
 

of
 

Paleogene
 

-10.0×10-3~0.0×10-3
 

tend
 

to
 

be
 

positive.
 

A-
nalysis

 

of
 

correlation
 

of
 

C
 

and
 

O
 

isotopes
 

shows
 

that
 

and
 

are
 

closely
 

correlated
 

and
 

most
 

positive,
 

slightly
 

negative
 

indicating
 

that
 

the
 

lakes
 

is
 

under
 

closed
 

environment
 

with
 

saline-semisaline
 

water,
 

are
 

not
 

corre-
lated

 

and
 

value
 

negative
 

indicating
 

that
 

the
 

lakes
 

under
 

open
 

environment
 

with
 

fresh
 

water.
 

Key
 

Words: lacustrine
 

carbonate;
 

petrology;
 

C-O
 

isotopes;
 

paleolimnology
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