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松辽盆地犌１２井晚白垩世青山口组沉积

时期古湖泊学替代指标分析

尹秀珍，万晓樵，司家亮
中国地质大学，北京，１０００８３

内容提要：总有机碳含量（ＴＯＣ）、有机质碳稳定同位素（δ１３Ｃ）、氢指数（ＨＩ）和有机质类型是进行古湖泊学研究

的良好替代性指标，本研究以岩石热解分析数据和总有机碳测试数据为替代指标来综合反映松辽盆地青山口组

二—三段晚期集水盆地的气候、湖泊生产力和湖泊底部水体环境等古湖泊学特征。指标显示：青山口组二—三段

晚期集水盆地的古气候经历了温暖冷暖湿温暖而干燥干冷的演化过程；１９３３～１９３２ｍ沉积时期，有机质以湖相

为主，湖底为弱氧化环境，古湖泊初始生产力最高，其它阶段，有机质以陆源为主，虽然ＴＯＣ含量高，但古湖泊初始

生产力并不高；ＴＯＣ值随深度减小而降低，δ１３Ｃ值随深度变浅而偏正，而且δ１３Ｃ值正向偏移量最大的时期晚于

ＴＯＣ值最高的时期；暖期时，ＴＯＣ值较高，ＨＩ值较高，δ１３Ｃ值偏负；冷期时，ＴＯＣ值较低，ＨＩ值较低，δ１３Ｃ值偏正。
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　　古湖泊学是研究湖泊系统历史演变的科学，而

湖泊系统包括集水盆地的气候和地质条件、湖水的

物理和化学性质、湖泊的生产力和有机质堆积等要

素，系统要素之间有着“牵一发而动全身”的内在联

系（汪品先，１９９１）。古湖泊学的研究对象是湖相沉

积地层，研究方法是通过沉积物特征、化石特征和地

球化学特征来反映物理古湖泊学、生物古湖泊学和

化学古湖泊学及集水盆地的问题。湖泊沉积体系连

续、敏感地记录了区域及全球环境变化（Ｗｉｌｌｉａｍｓ

等，１９９７），是地幔岩石圈、水圈、生物圈同大气圈的

连接点，对恢复古气候、古环境具有其它自然历史记

录无法替代的优势。

在我国，陆相含油盆地的古湖泊学研究正在

受到越来越多的学者们的重视，但主要集中于对

新生代湖盆的研究（张平中等，１９９５；吉磊等，

１９９７；刘传联等，２００２；李守军等，２００４；郑绵平等，

２００６）。松辽盆地作为我国最大的陆相含油气盆

地，保存着一套完整的白垩纪湖泊沉积地层。前

人对松辽盆地的研究着重于地球动力学、构造学、

地层学、沉积学、古生物学、古气候学以及石油地

质学等方面（张立平等，１９９４；王璞臖等，１９９５；叶

淑芬等，１９９６；黄清华等，１９９９；高瑞祺等，１９９９；

李娟等，２００２；唐黎明，２００２；冯子辉等，２００４；万晓

樵等，２００５；王敢等，２００５；张晓东等，２００５；冯志强

等，２００６），而利用古湖泊学的多个替代性指标来

恢复湖盆的沉积环境尚缺乏研究。本文拟基于有

机地球化学手段，通过沉积物中总有机碳含量

（ＴＯＣ）、有机质碳稳定同位素（δ
１３Ｃ）、氢指数（ＨＩ）

和有机质类型分析的综合结果来推断松辽盆地Ｇ

１２井青山口组二—三段晚期盆地的气候、湖泊生

产力和湖泊底部水体环境等古湖泊学特征。

１　地质概况

松辽盆地属于大型的克拉通内转换型含油盆地

（杨万里，１９８５），其形成演化具有断、坳双层结构。

晚侏罗世到早白垩世早期，在晚古生代基底上形成

了克拉通内裂谷盆地，产生了断陷盆地群；早白垩世

晚期到新生代发育了大型坳陷盆地，坳陷阶段为盆

地发育的全盛时期。

根据基底性质、岩浆活动特征、区域地质发展史

和盖层特征，松辽盆地中浅层可划分为６个一级构

造单元：中央坳陷区、东北隆起区、东南隆起区、西南

隆起区、西部斜坡区和北部倾没区。中央坳陷区位

于盆地中部，是盆地发展过程中沉降相对占优势的
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大型负向构造单元，长期为盆地的沉降、沉积中心，

地层发育齐全。

坳陷期盆地内沉积了早白垩世晚期的泉头组和

晚白垩世的青山口组、姚家组及嫩将组。泉头组至

嫩江组沉积时期盆地发生了两次最大规模的湖侵，

即青山口组沉积时期和嫩江组沉积时期。青山口组

形成于 Ｃｅｎｏｍａｎｉａｎ期（万晓樵等，２００５），最早于

１９５８年由地质部第二石油普查大队根据吉林省农

安县第二松花江的青山口、前郭旗、登娄库和宾县以

西的松花江沿岸一带的露头所创建。该组在盆地内

部广泛分布，但岩性、厚度和沉积相在盆地中部和周

边地区不同。岩性主要为一套黑色、绿色泥岩和砂

岩，下部以泥岩为主，上部夹砂质岩；沉积相在中央

坳陷区的三肇地区、大同和古龙一带以深湖至半深

湖相为主，在盆地北部、西部、西南部，由浅湖、滨浅

湖相演变为三角洲相、冲泛平原相；从东到西，厚度

不一，平均３００～５００ｍ。本组按岩性组合特征，自下

而上分为青一段和青二—三段。青一段厚６０～

１６４ｍ，以黑色泥岩和页岩为主，含黄铁矿和菱铁矿。

青二—三段一般厚２００～４００ｍ，最厚大于５００ｍ，岩

性变化大，在盆地中央为灰黑色泥岩，南、西、北部地

区砂岩发育，东部见有红色泥岩和粉砂岩薄层。

本研究采用的Ｇ１２井位于盆地中央坳陷区的

齐家古龙凹陷。齐家古龙凹陷为中央坳陷区的二

级构造单元，属于长期发育的继承性凹陷。该凹陷

在侏罗系—下白垩系登娄库组沉积时期主要为断陷

式沉积，到泉头组沉积时期完全转化为坳陷式沉积。

青山口组沉积时期，盆地表现为稳定的坳陷沉降，沉

降中心位于古龙，沉降幅度较大，沉积厚度约为

９００ｍ。该井中青山口组与下伏泉头组和上覆姚家

组为整合接触，青二—三段以深湖—半深湖相为主，

岩性主要为灰黑色泥岩。

２　样品与试验

在大庆油田研究院叶得泉老师的协助下，对Ｇ

１２井进行了泉头组上部—青山口组—姚家组下部

的岩心样品采集，采样间距保持在３～５ｍ左右，地

层界线附近加密至０．５～１ｍ左右。本研究采用该

钻孔中青二—三段上部１９２６～１９３４．８ｍ地层中１６

个岩心样品，测试样品的间距平均为０．６ｍ。样品的

岩性为灰黑色泥岩，每个样品制备６～７ｇ。

测试工作在中国石油勘探开发研究院石油地质

实验研究中心完成，对样品进行了总有机碳测定、岩

石热解分析和有机碳分析采用ＬＥＣＯＣＳ４００碳硫

分析仪，执行标准为ＧＢ／Ｔ１９１４５２００３；岩石热解分

析使用ＲｏｃｋＥｖａｌ２ｐｌｕｓ（法国）仪，执行标准为ＧＢ／

Ｔ１８６０２２００１。有机碳稳定同位素测试在气体质谱

仪上进行。

３　古湖泊学的替代性指标

古湖泊学的替代性指标有很多，本研究主要利

用总机碳含量（ＴＯＣ）、有机质碳稳定同位素（δ
１３Ｃ）、

氢指数（ＨＩ）及有机质类型等指标。

３．１　总有机碳含量（犜犗犆）

碳元素在有机质乃至有机矿产中含量最多也最

稳定，因此，有机质的丰度用有机碳含量来表示。总

有机碳含量（ＴＯＣ）是指单位岩石中有机碳的重量，

用百分数表示（％）。湖泊沉积物中的有机碳是湖泊

中浮游生物死后进入到沉积物中的部分经过生物化

学分解或成岩作用后残留下来的产物，其含量多寡

不仅取决于湖泊自身的初始生产力和陆源有机质输

入量，而且一定程度上还反映了有机质的堆积速度

及沉积后的保存条件（Ｋｅｌｔｓ，１９８４）。湖泊生物特别

是浮游植物的发育会使湖泊具有较高的初始生产

力，而较高的生产力和陆源植物的注入都能使沉积

物的ＴＯＣ值增高。沉积物堆积埋没得越快，摆脱

菌解越早，有机质保留下来的就越多。湖泊底部水

体为还原环境有利于有机碳的堆积和保存。而造成

底层水处于还原状态的因素通常包括大量的有机碳

供给、有机碳通量大于有机质氧化速度及盆地中水

体分层，水体分层即表层富氧的水与底层水缺少交

换作用。

一般来说，总有机碳含量（ＴＯＣ）高，则湖泊具

有较高的初始生产力，浮游生物发育，同时也可能反

映了陆源有机质的加入，并且湖泊底部为弱氧化环

境，地层沉积速度较快，反之亦然。此外，ＴＯＣ高值

对应于温湿气候，低值对应于干冷的气候（Ｎａｋａｉ，

１９７２；Ｓｔｕｉｖｅｒ，１９７５）。

３．２　有机质碳稳定同位素（δ
１３犆）

沉积物中有机质碳稳定同位素δ
１３Ｃ值的大小

与有机质来源密不可分。湖泊沉积物中的有机质包

括内源和外源有机质。内源为湖泊内自生的水生植

物，如浮游生物、挺水植物和沉水植物等。外源来自

被河流和风从周围陆地带入湖内的陆源植物，根据

光合作用途径也即固碳方式，陆源植物被分为Ｃ３、

Ｃ４和ＣＡＭ（Ｃ３和Ｃ４的中间类型）。

挺水植物一般生于岸边或较浅水处，其根和地

下茎生长在湖泊底质中，茎叶伸出水面，根和地下茎

７７６
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通常有发达的通气组织，常见的有芦苇、蒲草、水葱

等；沉水植物生长在湖水较深的地方，植物体长期沉

没在水下，仅在开花时花朵、花柄才露出水面，其根

部退化或者完全消失，叶片上没有气孔，通气组织发

达，能适应水下缺氧的环境，如苦草、金鱼藻等。挺

水植物在不同营养类型的湖泊沿岸带均有分布，沉

水植物主要生活在中营养型到中—富营养型湖泊

中，富营养湖泊中均无分布（王国安，２００３；吴爱平

等，２００５）。

因为碳稳定同位素的分馏作用，内源的湖泊水生

植物的δ
１３Ｃ值比较复杂且分布范围较大。在一个生

产率高的淡水湖泊中，浮游生物主要利用大气ＣＯ２作

为光合作用的碳源（ＭｃＫｅｎｚｉｅ，１９８２，１９８５），与陆地的

Ｃ３植物一样富集
１２Ｃ，其δ

１３Ｃ值最大可偏至－３５．５‰；

在一个水体停留时间较长的湖泊中，浮游生物主要利

用水中溶解的 ＨＣＯ－３ （Ｔａｌｂｏｔ，１９９０），则δ
１３Ｃ富集

１３Ｃ，使比值偏正。挺水植物的δ
１３Ｃ值通常在－２４‰

～－３０‰之间（Ａｒａｖｅｎａ，１９９２），沉水植物直接利用水

中的ＨＣＯ－３ 作为碳源，δ
１３Ｃ值偏重，范围在－１２‰～

－２０‰之间（Ｏａｎａｅｔａｌ．，１９６０）。

陆源植物绝大部分为Ｃ３植物，Ｃ４植物和ＣＡＭ

植物都很少，而且湖内的陆源植物主要为Ｃ３植物和

Ｃ４植物（Ｓａｇｅｅｔａｌ．，１９９９）。ＣＡＭ植物生长在高温

低湿、极为干旱的沙漠环境，代表性的植物如仙人掌

科，其δ
１３Ｃ值介于Ｃ３和Ｃ４植物的δ

１３Ｃ值之间（罗红

艺，２００１）。Ｃ３植物属于温带植物，生活在温度较

低、日照不强、高降雨量和高土壤湿度的环境，例如

蕨类植物、裸子植物和木本被子植物；Ｃ４植物属于

热带或亚热带植物，生活在温度高，日照强，偏干旱

的低土壤湿度环境，仅见于被子植物（韩家懋等，

２００２；韩梅等，２００６）。Ｃ３植物出现于早古生代并且

一直延续到现代；而Ｃ４植物直到新生代晚期才出现

在地球上（韩家懋等，２００２）。Ｃ３植物的δ
１３Ｃ值较

低，在－２１‰～－３３‰之间，但在特定的环境，如极

为缺水、光照很强或者极为湿润、光照很低，其δ
１３Ｃ

值会正向偏移到到２０‰（Ｅｈｌｅｒｉｎｇｅｒ，１９９３）或偏负

至－３７‰（Ｍｅｄｉｎａｅｅｔａｌ．，１９８６）；Ｃ４植物的δ
１３Ｃ值

偏重，为－９‰～－２１‰（Ｓｍｉｔｈｅｔａｌ．，１９７１；韩家懋

等，２００２；旺罗等，２００４）。

有机质碳稳定同位素与气候和生产力之间存在

一定联系，但没有一个固定的模式。根据目前的资

料，基本上有两种观点。一种观点认为：δ
１３Ｃ值偏

高，反映了ＴＯＣ值较高，湖泊初始生产力较高，气

候温暖；δ
１３Ｃ 值偏低，ＴＯＣ 值较低，气候较冷

（Ｎａｋａｉ，１９７２；Ｓｔｕｉｖｅｒ，１９７５；林瑞芬等，２００４）。另

一种观点认为：δ
１３Ｃ值偏负，湖泊初始生产力增加，

属于暖湿环境；δ
１３Ｃ 值偏正，代表较冷气候期

（Ｔａｌｂｏｔ，１９９０；张平中等，１９９５）。

如上所述，有机质碳稳定同位素可以反映不同

来源的有机质组成、流域古植被面貌以及古气候和

古生产力，但是在反映古气候时δ
１３Ｃ值具有多解

性，因此必须结合其它替代性指标共同使用，才能取

得良好效果。

３．３　有机质类型

目前用于有机质类型判别的指标很多，本研究

采用 ＲｏｃｋＥｖａｌ分析资料。按 ＲｏｃｋＥｖａｌ测试的

氢、氧指数及其它数据划分有机质类型为Ⅰ型（腐泥

型）、Ⅱ１型（含腐殖腐泥型）、Ⅱ２型（含腐泥腐殖型）、

Ⅲ型（腐殖型）。还有一种有机质为Ⅳ型（腐殖型），

它来源于再沉积或高度氧化的有机质，无生油能力，

一般不做研究。腐泥型有机质代表贫氧闭塞的湖相

或海相环境，腐殖型有机质来自陆地植物，并且指示

一种氧化、潮湿的环境。

３．４　氢指数（犎犐）

氢指数是热解烃的量与岩石总有机碳的比值

（Ｓ２／ＴＯＣ），表示单位有机质中可热降解烃的能力，反

映有机质类型，现在已广泛用于湖泊沉积环境的研究

（潘钟祥等，１９８６；张平中等，１９９５；殷勇等，２００１；

Ｔａｌｂｏｔｅｔａｌ．，１９８９；Ｇａｓｓｅｅｔａｌ．，１９９１）。根据氢指数

划分有机质类型，ＨＩ≤１００，沉积有机质主要为Ⅲ型；

１００＜ＨＩ≤３５０，有机质为Ⅱ２型；３５０＜ＨＩ≤５００，Ⅱ１型有

机质；５００＜ＨＩ时，有机质为Ⅰ型。同时，ＨＩ还可以指

示有机质沉积后的保存能力，也即湖泊底部贫氧或者

充氧（Ｔａｌｂｏｔｅｔａｌ．，１９８９；张平中等，１９９５）。ＨＩ的高

值，代表有机质保存能力强，湖泊底部为还原环境；ＨＩ

的较低值，指示有机质沉积后保存条件变差，湖底为

相对氧化的环境。张平中等（１９９５）在研究青藏高原

若尔盖盆地的ＲＨ孔时，指出ＨＩ的高值指示了较高

的湖泊生产力，较高的湖面，反映了暖湿的气候；ＨＩ

的较低值，指示干冷气候。

４　青二—三段有机沉积地球化学记录

沉积地球化学特征对沉积环境有较好的响应

（吴崇筠等，１９９２）。

４．１　氢指数（犎犐）、总有机碳（犜犗犆）及其δ
１３犆值的

分布

　　如表１所示，Ｇ１２井中青二—三段１９２６～

１９３４．８ｍ地层中泥岩的ＴＯＣ值在０．１５％～１．１５％

８７６
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表１　犌１２井青二—三段上部总有机碳值、岩石热解分析和有机质类型

犜犪犫犾犲１　犜狅狋犪犾狅狉犵犪狀犻犮犮犪狉犫狅狀狏犪犾狌犲狊，犚狅犮犽犈狏犪犾犪狀犱狅狉犵犪狀犻犮狋狔狆犲狊犳狉狅犿狋犺犲狌狆狆犲狉２狀犱犪狀犱３狉犱犿犲犿犫犲狉狊狅犳

犙犻狀犵狊犺犪狀犽狅狌犉狅狉犿犪狋犻狅狀犻狀犠犲犾犾犌１２

井号 层位 深度（ｍ） 样品号
有机碳

ＴＯＣ（％）
δ１３Ｃ（‰）

最高热解温

度Ｔｍａｘ（℃）

氢指数 ＨＩ

（ｍｇ／ｇＴＯＣ）

氧指数ＯＩ

（ｍｇ／ｇＴＯＣ）

类型指数

（Ｓ２／Ｓ３）

降解率ＰＣ／

ＴＯＣ（％）
有机质类型

Ｇ１２

青

山

口

组

二

｜

三

段

１９２６ ９ ０．２６ －２３．１ ４４７ ３１ １９ １．６０ ５．７５ Ⅲ

１９２７ １１ ０．２０ －２４．５ ４４４ １０ ３５ ０．２９ ３．７４ Ⅲ

１９２８ １３ ０．１５ －２３．６ ４４５ ７ ２７ ０．２５ ５．５３ Ⅲ

１９２８．８ １５ ０．２０ －２５ ４４８ ２５ １０ ２．５０ ４．５７ Ⅲ

１９２９．２ １７ ０．３３ －２６．１ ４４６ ４８ １５ ３．２０ ６．２９ Ⅲ

１９２９．８ １９ ０．４９ －２８．３ ４４１ １３７ １６ ８．３８ １４．２３ Ⅱ２

１９３０．３ ２１ ０．５９ －２９．５ ４４０ １４２ １２ １２．００ １４．６３ Ⅱ２

１９３０．８ ２３ ０．４７ －２６．４ ４４２ １２１ ２３ ５．１８ １２．５４ Ⅱ２

１９３１．３ ２５ １．１５ －２７．０ ４４０ ２２１ １０ ２１．１７ ３１．６８ Ⅱ２

１９３２ ２７ ０．４７ －２７．５ ４３９ ７２ ４５ １．６２ ８．１２ Ⅲ

１９３２．３ ２９ ０．４７ －２５．３ ４４０ ３０６ ２６ １２．００ ３２．４９ Ⅱ１

１９３２．６ ３１ ０．６８ －２９．３ ４３８ １４９ ２４ ６．３１ １６．８４ Ⅱ２

１９３３ ３３ ０．５１ －２９．４ ４３９ ５２９ ３５ １５．００ ６０．２２ Ⅰ

１９３３．６ ３５ ０．８９ －２７．５ ４３８ １１５ ２４ ４．８６ １２．９６ Ⅱ２

１９３４．３ ３７ ０．５９ －２７．５ ４３８ １４１ ５３ ２．６８ １５．０５ Ⅱ２

１９３４．８ ３９ ０．４９ －２８．３ ４３６ ８８ ３３ ２．６９ ８．１３ Ⅲ

之间，平均值为０．５０％；δ
１３Ｃ值范围为－２９．５‰～

－２３．１‰，平均值为－２６．８‰；ＨＩ值在７～５２９之

间，平均值为１３４。

图１　Ｇ１２井青山口组二—三段上部ＴＯＣ值、ＨＩ值和

δ
１３Ｃ值的垂向分布

Ｆｉｇ．１　ＶｅｒｔｉｃａｌｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｏｆＴｏｔａｌｏｒｇａｎｉｃｃａｒｂｏｎ，

ＨｙｄｒｏｇｅｎＩｎｄｅｘａｎｄｏｒｇａｎｉｃｃａｒｂｏｎｉｓｏｔｏｐｅ

如图１所示，该段地层中泥岩的ＴＯＣ值、δ
１３Ｃ

值和ＨＩ值的垂向分布特征为：ＴＯＣ值和 ＨＩ值具

有很好的正相关性，垂向变化规律一致，随深度增加

值增高；而δ
１３Ｃ值垂向变化规律与其正相反，随深

度增加值降低。为了探讨古湖泊学演变特征，根据

ＴＯＣ值、δ
１３Ｃ值和 ＨＩ值的垂向分布规律，将该段

地层由下而上进一步划分为５个阶段。

第１阶段，１９３４．８～１９３３ｍ，ＴＯＣ值较高，变化

范围为０．４９％～０．８９％；ＨＩ值由８８升高到最大值

５２９；δ
１３Ｃ值由－２７．５‰降低到－２９．４‰。第２阶

段，１９３３～１９３２ｍ，ＴＯＣ值开始降低，在０．４７％～

０．６８％之间；ＨＩ值开始减小，由５２９减小至７２；δ
１３Ｃ

值偏正，从－２９．４‰升高到－２５．３‰。第３阶段，

１９３２～１９３０．８ｍ，ＴＯＣ达到最大值１．１５％；ＨＩ值较

低，最高达２２１；δ
１３Ｃ值变化范围不大，在－２７．５‰

～－２６．４‰之间。第４阶段，１９３０．８～１９２９．２ｍ，

ＴＯＣ值和 ＨＩ值均开始降低，δ
１３Ｃ值达到最低。

ＴＯＣ值在０．４７％～０．５９％之间，ＨＩ值的范围为

１２１～１４２，δ
１３Ｃ值范围为－２９．５‰～－２６．４‰。第

５阶段，１９２９．２～１９２６ｍ，ＴＯＣ值和 ＨＩ值减小到最

低，δ
１３Ｃ 值增加到最高。ＴＯＣ 值在 ０．１５％ ～

０．３３％之间，ＨＩ值的范围为７～４８，δ
１３Ｃ值范围为

－２６．１‰～－２３．１‰。

４．２　泥岩沉积物中有机质类型

本研究中岩石热解分析的样品，最高热解温度

犜ｍａｘ（℃）在４３６～４４８℃之间，孢粉颜色为棕黄色

（杨学英等，２００５），属于低成熟—中成熟阶段样品，

因此用热解参数确定有机质类型是恰当的（潘钟祥

９７６
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等，１９８６；许怀先等，２００１）。用于评价有机质类型的

热解参数主要有：氢指数（ＨＩ）、氧指数（ＯＩ）、降解潜

率（ＰＣ／ＴＯＣ）和类型指数（Ｓ２／Ｓ３），划分标准见表２。

此外，考虑到热演化对岩石热解参数的影响，还根据

ＨＩ和ＯＩ指数图版（邬立言等，１９８６）划分了有机质

类型（图２）。

表２　岩石热解划分有机质标准（据许怀先等，２００１）

犜犪犫犾犲２　犆狉犻狋犲狉犻狅狀犳狅狉犮犾犪狊狊犻犳狔犻狀犵狅狉犵犪狀犻犮犿犪狋狋犲狉犫狔犚狅犮犽犈狏犪犾

　　　类型

参数　　　
Ⅰ Ⅱ１ Ⅱ２ Ⅲ

ＨＩ，ｍｇ（ｇ） ＞５００ ５００～３５０ ３５０～１００ ＜１００

ＰＣ／ＴＯＣ（％） ＞５０ ５０～３０ ３０～１０ ＜１０

Ｓ２／Ｓ３ ＞２０ ２０～５ ５～２．５ ＜２．５

由表１和图２可知，Ｇ１２井青山口组二—三段

１９２６～１９３４．８ｍ地层沉积物中有机质类型以Ⅱ２型

Ⅲ型（腐殖腐泥型—腐殖型）为主，则有机质母质为

混合源且以陆源生物为主。进一步划分，第１阶段

有机质类型为Ⅲ型—Ⅱ２型，第２阶段为Ⅰ型—Ⅱ１

型，第３阶段为Ⅲ型—Ⅱ２型，第４阶段有机质为Ⅱ２

型，第五阶段为Ⅲ型。

图２　氢指数与氧指数划分烃源岩有机质类型

Ｆｉｇ．２　ＯｒｇａｎｉｃｍａｔｔｅｒｔｙｐｅｓｂｙＨｙｄｒｏｇａｎＩｎｄｅｘ

ａｎｄＯｘｙｇｅｎｉｃＩｎｄｅｘ

４．３　青二—三段古湖泊学特征

第１阶段，沉积物中的有机质为混合源，即陆地

植物和湖生的浮游生物，以陆地植物贡献为主。韩

家懋等证实了Ｃ４植物出现于新生代晚期，所以青山

口组沉积物中的陆源有机质可能来自于Ｃ３植物，且

δ
１３Ｃ值为－２７．５‰～－２９．４‰，偏负，正好位于Ｃ３

植物的δ
１３Ｃ值范围内。那么，青山口组二—三段沉

积时期集水盆地的气候温暖，日照不强，降雨量增

多，流域内Ｃ３植物繁茂，地表径流携带大量的Ｃ３植

物入湖，并且湖水底层为贫氧到弱氧化环境，利于有

机质的保存，致使 ＴＯＣ值较高。内源有机质含量

低，湖泊的浮游生物不发育，反映了湖泊初始生产力

不高。

第２阶段，有机质主要来源于湖生生物。δ
１３Ｃ

值由－２９．４‰升高到－２５．３‰，表明湖水底部进一

步贫氧，沉水植物发育，其利用水中溶解的 ＨＣＯ－３

来固定碳源，富集１３Ｃ，使δ
１３Ｃ偏正。ＴＯＣ含量呈现

下降的趋势，意味着气候开始变冷，盆地沉降速度较

慢，湖平面降低、湖水底部从弱氧化到氧化环境，湖

泊周边的河流不发育，注入湖泊陆源有机质减少。

但温度还是适宜的，浮游生物和挺水植物发育，湖泊

初始生产力较高。

第３阶段，有机质主要为陆源Ｃ３植物。δ
１３Ｃ值

虽然较第２段上部偏负，但依然总体表现为由

－２７．５‰升高到－２６．４‰的趋势。表明内源的沉水

植物依然发育，湖泊底部依然弱氧化环境。此时盆

地内气候变得暖湿，光照较强，冰雪开始融化，降雨

量增加，湖面升高，入湖径流把大量陆源有机质源源

不断地带入到湖泊中，并在有利的条件下保存下来，

导致ＴＯＣ含量达到最高，但湖泊内浮游植物不发

育，生产力较低。

第４阶段，有机质依然为混合源，陆源Ｃ３植物

占主导地位。气候仍然温暖，入湖径流把大量陆源

Ｃ３植物带入到湖泊，使水体中
１２Ｃ富集，导致δ

１３Ｃ达

到最低值－２９．５‰。此时ＴＯＣ和 ＨＩ值开始降低，

说明湖水蒸发量可能大于降雨量，气候变得干燥，导

致湖面下降，水体变浅，不易形成稳定的分层，致使

有机质沉积后不能处于还原环境，很难保存下来。

第５阶段，内源的湖生生物基本不发育，陆源有

机质含量也较低。这可能说明气候变得干冷，湖面

快速降低甚至暴露地表，使得有机质保存条件变为

氧化环境，再加上陆源Ｃ３植物的供给量大大减少，

促使ＴＯＣ值降到最低。而温度降低和氧化环境的

存在，使有机碳稳定同位素发生分馏作用，１２Ｃ优先

被移去，导致δ
１３Ｃ 值偏正，由－２６．１‰ 增加到

－２３．１‰。

５　结论

Ｇ１２井中青山口组二—三段１９２６～１９３４．８ｍ

０８６
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地层中泥岩的ＴＯＣ值、δ
１３Ｃ值和ＨＩ值的垂向变化

特征很好地反映了古气候、古生产力及有机质保存

环境的演化特点，它们是研究古湖泊学的重要替代

性指标。这些指标表明该段地层的古湖泊学特征如

下：

（１）集水盆地的古气候经历了温暖冷暖湿温

暖而干燥干冷的演化过程；

（２）１９３３～１９３２ｍ沉积时期，有机质以湖相为

主，湖底为弱氧化环境，古湖泊初始生产力最高；其

它阶段，有机质以陆源为主，虽然 ＴＯＣ含量高，但

古湖泊初始生产力并不高；

（３）有机质保存条件随盆地沉积深度变浅而变

差，ＴＯＣ值随深度减小而降低，δ
１３Ｃ值随深度变浅

而偏正；δ
１３Ｃ值正向偏移量最大的时期晚于 ＴＯＣ

值最高的时期；

（４）暖期时，ＴＯＣ值较高，ＨＩ值较高，δ
１３Ｃ值

偏负；冷期时，ＴＯＣ值较低，ＨＩ值较低，δ
１３Ｃ值偏

正。
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