
第 XX 卷 第 XX 期
XXXX 年 XX 月

Vol. XX No. XX
XX XXXX

中山大学学报（自然科学版中英文）
ACTA SCIENTIARUM NATURALIUM UNIVERSITATIS SUNYATSENI

玛曲谷地柯生村黄土--古土壤序列

化学风化程度及气候意义*

黄瑞琪 1， 庞奖励 1， 周亚利 1， 查小春 1， 李瑜琴 1， 
张玉柱 2， 陈豆 1， 张美慧 1

1. 陕西师范大学地理科学与旅游学院，陕西 西安 710119
2. 西北大学城市与环境学院，陕西 西安 710127

摘 要：若尔盖盆地是青藏高原东北部典型的地貌单元，对气候波动响应敏感，广泛分布的连续风成沉积物记录

了该地区地表过程及气候变化的重要信息。本研究以玛曲谷地黄河二级阶地柯生村（KSC）黄土-古土壤序列为研

究对象，通过对元素地球化学特征进行分析，结合微形态观察与光释光（OSL）测年，尝试重建剖面的化学风化演变

历史，以揭示 13.2 ka以来区域气候的阶段性变化。结果表明：1）黄河二级阶地于 13.2 ka前后开始受到稳定风尘堆

积，形成了连续完整的黄土-古土壤地层序列，自下而上依次为黄土L1（13.2~8.5 ka）、古土壤S0（8.5~3.0 ka）、黄土L0

（3.0~1.2 ka）、现代土壤 MS（1.2 ka至今）；2）KSC剖面整体处于初等化学风化阶段［化学蚀变指数（CIA）平均值为

59.8］，不同地层单元化学风化强度有所不同，古土壤虽强于黄土，但仍属于初等风化水平，剖面风化强度序列为：古

土壤S0（CIA均值 62.3）>黄土MS+L0（CIA均值 61.6）>黄土L1（CIA均值 56.4）；3）13.2 ka以来，区域气候经历了冷干

（13.2~8.5 ka）、暖湿（8.5~3.0 ka）、冷干（3.0 ka至今）的阶段性演化，1.2 ka以来发育了现代土壤MS。本研究可为若

尔盖盆地地表过程演变及气候变化的深入理解提供风积物证据。
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Chemical weathering intensity and climatic implications of the Kesheng 
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Abstract： The Zoige Basin， located on the northeastern Qinghai-Tibet Plateau， is a geomorphic unit 

highly sensitive to climate change. Widespread continuous aeolian deposits in this region provide 

valuable insights into regional surface processes and climate changes. This study investigated the loess-

paleosol sequence at Kesheng Village （KSC） on the second terrace of the Yellow River in the Maqu 

Valley. Based on geochemical elemental analysis， micromorphological observation， and optically 

stimulated luminescence （OSL） dating， we reconstructed the chemical weathering history of the 

profile and revealed the phased climatic evolution since 13.2 ka. The results indicate that： 1） Stable 
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aeolian dust accumulation commenced on the second terrace of the Yellow River at around 13.2 ka， 

forming a continuous and complete loess-paleosol sequence. From bottom to top， this sequence 

comprises loess L1（13.2~8.5 ka）， paleosol S0（8.5~3.0 ka）， loess L0（3.0~1.2 ka）， and modern soil MS 

（1.2 ka to present）. 2） The KSC profile is generally in the initial stage of chemical weathering （mean 

CIA=59.8）. Although the paleosol exhibits higher weathering intensity than the loess units， it remains 

within the initial weathering stage. The weathering intensity follows the order： paleosol S0 （mean CIA=

62.3）>loess MS+L0 （mean CIA=61.6）>loess L1 （mean CIA=56.4）. 3） Since 13.2 ka， the regional 

climate has undergone a phased evolution from cold-dry （13.2~8.5 ka） to warm-humid （8.5~3.0 ka） 

and back to cold-dry （3.0 ka to present）， with modern soil MS developing since 1.2 ka. This study 

provides new aeolian evidence for understanding surface process evolution and climate change in the 

Zoige Basin.

Key words： loess-paleosol sequence； weathering intensity； climate evolution； second terrace of the 

Yellow River； Zoige Basin

若尔盖盆地位于青藏高原东北缘，地处东亚夏

季风、高空西风与高原季风的交汇地带，对气候变

化响应极为敏感，是研究区域乃至全球环境演变的

理想场所（徐叔鹰，1994；孙继敏，2014；Chen et al.，

2016；Zhao et al.，2025）。目前对若尔盖盆地气候演

变的认识主要来自泥炭等沉积物，红原泥炭岩芯孢

粉分析揭示，9.6~3.9 ka该区域气候温暖湿润，其后

气候趋于干旱（李焕，2015）；唐克泥炭岩芯的碳屑

与孢粉记录显示，6.6~5.4 ka为全新世以来最湿润阶

段，此后逐渐变干（赵文伟，2012）；红原泥炭脂类生

物标志物记录虽然将 9~5 ka 作为气候温暖湿润的

适宜期，却揭示了此间存在多次冷干波动（Zheng et 

al.，2007）。上述研究结果在暖湿期的起止及峰值

时间等关键细节上有所不同，亟待其他地质记录进

行对比验证。伴随着若尔盖古湖泊的消亡，风力作

用逐渐成为影响该区域物质迁移与地貌塑造最主

要的地表过程之一，由此形成的风积物分布广泛，直接

记录了地表环境变化，蕴含着丰富的古气候信息

（綦琳等，2020；黄春长，2021；庞奖励等，2024）。

然而，由于长时间序列风积物的完整保存有赖

于特定的地貌与环境条件，目前有关风积物的研究

多聚焦于短时间尺度。例如，过去 40年间若尔盖盆

地沙丘持续扩张，分布重心向东南偏移，起沙风与

输沙势受风向主导，春季风沙活动最为活跃（魏振

海等，2010；胡光印等，2020）；近年来的治沙实践显

示，工程固沙与植被恢复可有效改善沉积物粒度组

成，促使沙丘表层颗粒细化并趋于固定（孟惠聪等，

2024）；这些工作主要集中于现代地表沙化的时空

格局、风沙动力机制及生态响应等议题。相较之

下，长时间尺度连续风积物序列的研究仍十分薄

弱，仅有零星探索。例如，黄河辖曼段西仓村

（XCC）剖面记录了全新世以来盆地内流水、风力及

生物化学作用等多种沉积动力更替（柴佳楠等，

2021）；黄河出口段哇尔合（WEH）剖面揭示了约

5.0 ka 以来的 2 次冷干-暖湿气候旋回（韩宜欣等，

2023）；玛曲段老桥北（LQB）剖面重建了约 14.5 ka

以来，冰水扇砂砾石堆积、沼泽发育、冻融作用扰

动、风沙活动盛行等多阶段环境序列演变（白鑫等，

2025）；玛曲县城南阿米欧拉北（AMOL-N）剖面则

重建了约 12.0 ka以来，风沙活动的 3阶段消长模式

（孙雪晴等，2025）。上述研究初步证实了风积物记

录古气候信息的潜力，但对风积物开始出现的时

间、风化成壤强度、可靠的气候替代指标，及能否与

黄土高原黄土对比等关键问题，尚难归纳出系统的

演化规律，上述问题亟待研究和回答。

鉴于此，本研究在野外考察基础上，选取柯生

村（KSC）连续黄土-古土壤序列为研究对象，重点对

其化学风化程度、微形态进行研究，结合地层年龄，

试图重建风积物稳定堆积以来气候的演变历程，为

若尔盖盆地气候演变研究提供基础数据支撑。

1 研究区概况

若尔盖盆地地处青藏高原东北部，面积约

1.96×104 km2。四周被阿尼玛卿山（西）、西倾山

（北）、岷山（东）、邛崃山（南）等一系列高山环绕。

盆地内地貌以宽谷和缓丘为主，核心区平均海拔约为

3 400 m。古湖盆底部地势低平，低洼处多发育沼泽

与泥炭，盆地边缘可见一些古湖岸台地。玛曲谷地

位于若尔盖盆地西北缘阿尼玛卿山和西倾山之间

（图 1），长约 90 km，宽约 5 km。黄河流经谷地的过
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程中，发育了良好的 1~2级河流阶地，这些阶地平缓

宽阔，其上部常覆盖厚层风积物，是重要的天然牧

场（杨达源等，1996；孙广友等，2001；黄春长，2021；

庞奖励等，2024）。

研究区为高原寒温带湿润季风气候，长冬无

夏，冷、暖两季交替。年均气温约为 1.2 ℃，最高气

温 出 现 于 7 月（10.8 ℃），最低温出现于 1 月

（-10.6 ℃）。年平均降水量为 598.5 mm，降水多集

中于5月下旬至7月中旬；年均蒸发量约为1 347.3 mm，

远高于降水量。年平均风速为 2.59 m/s，最大风速

可达 40 m/s，大风日数约为 200 d。植被以亚高山草

甸为主，以莎草科与蒿属为优势种；盆地低洼处多

沼泽草甸，海拔较高处则分布着稀疏的灌丛、高山

常绿针叶林（刘光琇等，1994；杨达源等，1996；胡光

印等，2020；庞奖励等，2024；王忻宇，2024）。

2 材料与方法

2. 1　研究材料

本研究选择柯生村（KSC）剖面为研究对象

（101°35'6.61''E，34°11'42.44''N，高程 3 404 m） （图

2）。KSC剖面位于玛曲谷地柯生村段黄河右岸（北

岸）二级阶地前缘陡坎，陡坎高 6~8 m，清晰可见典

型的风积物覆在河流相沉积物之上（图 2）。风成沉

积物厚度约 3 m，向两侧延伸稳定，自下而上依次由

黄土 L1、古土壤 S0、黄土 L0、现代土壤 MS 构成清晰

的风成黄土-古土壤序列（图 2），层序连续，无地层

缺失。详细地层特征见表1。

图1　研究区地形

Fig. 1　Topography of the study area

图2　KSC剖面

Fig. 2　The KSC profile
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2. 2　研究方法

将选取的剖面清理出新鲜面，自其顶部向下按

2 cm 间距连续采集 143个全岩样品，同时采集原状

块 状 样 品 。 光 释 光（OSL，Optically stimulated 

luminescence）测年样品用不锈钢管采集，将钢管一

端塞入黑色塑料袋，水平置于各层位界线附近的新

鲜剖面内，取出后立即封堵里端并避光保存。

2. 2. 1　理化性质测试　磁化率用英国 Bartington

公司MS-2B型磁化率仪测定，将风干样品轻碾至粒

径 <2 mm，剔除植物根系与碎石，称取 10 g 装入洁

净无磁塑料瓶中，重复测定3次取均值。

粒度用 Beckman Coulter 公司 LS13320 型激光

粒度仪测定，取 0.30~0.35 g 风干样品，依次加入

10%（φ）H2O2和 10%（φ）HCl 去除胶结物，加纯水静

置后反复抽取上清液洗至中性，然后加入 20 mL浓

度为 0.05 mol/L 的六偏磷酸钠［（NaPO3）6］，超声振

荡20 min，测试时遮光度介于8%~12%。

元素含量用 S2 Ranger型能量色散 X 射线荧光

光谱仪（德国Bruker AXS）测定，将自然风干样品研

磨至 200目以下，压制成标准样片后上机测试，加入

BAXS-S2标准样品校正，误差在5%以内。

块样用真空置换法固化原状后制成薄片，在

Nikon LV100 POL偏光显微镜下观察。

2. 2. 2　OSL 测年　OSL 样品在暗室红光下处理，

依次加入适量 10%（φ）HCl和 30%（φ）H2O2去除碳酸

盐与有机质并筛取 90~125 μm 颗粒，用 30%（φ）HF

溶蚀长石等杂质，获得纯净石英颗粒。

等效剂量（De）使用丹麦Risø-TL/OSL DA-15型

全自动释光仪，采用单片再生剂量法测定。红外光

源［（880±80） nm，40 mW/cm2］、蓝光光源［（470±

30） nm，50 mW/cm2］，滤光片为Hoya U-340，光电倍

增管为EMI9235QB15，剂量率为 0.072 44 Gy/s。U、

Th、K 含量由西安地质矿产研究所测量，最终用

Prescott等（1994）的辐射剂量转换方程计算得到环

境剂量率。

2. 2. 3　有关参数计算　A-CN-K 三角图以样品的

Al2O3（A）、CaO*＋Na2O（CN）、K2O（K）的物质的量

分数为端元进行投图。化学蚀变指数（CIA，chemi‐

cal index of alteration）计算公式为：

CIA = [ c (Al2O3 )/ (c (Al2O3 ) + c (CaO* ) + c (Na2O) +
c (K2O) ) ] × 100  ，

式中 c为各组分的质量摩尔浓度，c（CaO*）代表硅酸

盐矿物中 CaO 的质量摩尔浓度，不包括碳酸盐中

CaO 的质量摩尔浓度。校正规则如下：若 c（CaO）> 

c（Na2O），则取c（CaO*）=c（Na2O）；反之，若 c（CaO）≤   

c（Na2O），则取c（CaO*）=c（CaO）。本文中所有 c（CaO*）

均据此方法计算（Nesbitt et al.，1980；McLennan，

1993；冯连君等，2003）。

c（Na2O）/c（K2O）由质量摩尔浓度计算、ω（Rb）/

ω（Sr）均由实测元素质量分数直接计算。

3 结果与分析

3. 1　OSL测年结果与地层年龄

为确定最佳测试条件，以 OSL-4 为例进行测

试。结果表明，在 200~260 ℃预热温度区间内，De

出现“坪区”（图 3a），剂量恢复系数（0.94~0.98）及循

环比（0.98~1.05）均符合 0.90~1.10 的实验要求（图

3a、b）。综合权衡误差分布后，选取Pre-heat 260 ℃、

Cut-heat 220 ℃作为De测试条件。晒退曲线（图 3c）

显示，样品自然释光信号在辐照激发约 2 s后迅速衰

减至本底水平，表明埋藏前已充分晒退；测试过程

中，Lx为某一循环下再生剂量（或天然剂量）激发的

释光信号强度，Tx为随后试验剂量下的释光信号强

度，Lx/Tx即为经试验剂量校正的释光信号；以其为纵

坐标构建的生长曲线过原点且未达到饱和，拟合良

好，天然剂量激发的释光信号（Ln）与相应试验剂量

信号（Tn）之比（Ln/Tn）落在拟合曲线区间内，据此内

插得到的 De可靠（图 3c）。De分布接近正态，n为测

片数，σ为标准差，有 83.7% 的数据点落于±2σ置信

区间内（图 3d），过离散度仅为 8.38%，指示样品在最

表1　KSC剖面地层划分及特征

Table 1　Stratigraphic division and characteristics of the KSC profile

地层

 现代土壤MS

 黄土L0

 古土壤S0

 黄土L1

 河流沉积物T2-al

深度/cm

0~30

30~65

65~160

160~260

260~

沉积物地层特征

    浊黄棕（10YR 5/3），砂-粉砂质地，团粒-团块结构，疏松多孔，有密集的植物根系盘结

    浊黄（10YR 6/4），砂-粉砂质地，团块结构，较疏松，不显层理，有细小孔隙分布，植物根系稀少

    棕灰（5YR 6/1），粉砂质地，团粒-团块结构，中-小生物孔隙发育，可见白色假菌丝状碳酸盐

    浊黄橙（10YR 7/3），粉砂-砂质地，块状结构，较疏松，无层理，细小孔隙发育，中下部粒径较粗

    典型的河流二元结构沉积物
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后一次埋藏前释光信号晒退较为彻底（田娅琪等，

2025），满足测年要求。本研究采用均值年龄模型

计算等效剂量（表 2），并根据公式“年龄=等效剂量

（De）/环境剂量率（D）”，确定OSL样品年龄。

OSL样品测年结果未见倒置现象，表明数据可

靠。基于 Bacon 年龄 -深度模型（Blaauw et al.，

2011）建立的地层年龄框架（图 4）可确定各地层单

元的边界年龄：黄土L1底部（255 cm）OSL样品年龄

为（12.44±0.95） ka，模型推算其底界（260 cm）年

龄为 13.2 ka，该层上部（165 cm）样品年龄为（8.60±

0.29） ka。古土壤 S0 层底部（150 cm）OSL 年龄为

（8.33±0.28） ka，70 cm 深度处为（3.21±0.12） ka，模

型约束其底界（160 cm）年龄为8.5 ka，S0层与上部黄

土 L0界限处（65 cm）年龄为 3.0 ka。该 S0层系若尔

盖盆地内稳定分布的区域标志层，已有多项独立研

究将其发育期定为 3.0~8.5 ka（Jia et al.，2022；赵晓

康等，2024；翟颖等，2025），与本研究结果一致。黄

土 L0上部（45 cm）OSL 样品年龄为（1.72±0.09） ka，

表2　KSC剖面OSL样品测年结果

Table 2　OSL dating results of samples from the KSC profile

地层编号

OSL-1

OSL-2

OSL-3

OSL-4

OSL-5

OSL-6

黄土L1底部 1）

河流砂

深度/

cm

45

70

85

150

165

195

255

275

Th含量/

（ug⋅g-1）

11. 32±0. 70

9. 17±0. 60

12. 52±0. 70

10. 10±0. 70

10. 86±0. 70

8. 17±0. 60

9. 81±0. 60

5. 78±0. 60

U含量/

（ug⋅g-1）

1. 94±0. 30

1. 32±0. 30

1. 97±0. 30

1. 75±0. 30

1. 88±0. 30

1. 63±0. 30

1. 75±0. 30

1. 12±0. 30

K含量/

%

1. 80±0. 04

1. 88±0. 04

1. 85±0. 04

1. 65±0. 04

1. 70±0. 04

1. 51±0. 04

1. 86±0. 04

1. 23±0. 04

含水量/

%

15±3

15±3

20±3

20±3

21±3

20±3

21±5

21±5

环境剂量率/

（Gy⋅ka-1）

2. 97±0. 092

2. 76±0. 088

2. 92±0. 087

2. 54±0. 081

2. 63±0. 081

2. 27±0. 075

2. 65±0. 100

1. 79±0. 080

等效剂量/

Gy

5. 10±0. 21

8. 85±0. 19

12. 30±0. 27

21. 18±0. 25

22. 59±0. 33

22. 30±0. 36

33. 00±0. 92

26. 76±0. 47

OSL年龄/

ka

1. 72±0. 09

3. 21±0. 12

4. 22±0. 16

8. 33±0. 28

8. 60±0. 29

9. 84±0. 36

12. 44±0. 59

14. 98±0. 70

  1）表格中黄土L1底部与河流相砂年龄数据引自韩宜欣（2023）

图3　KSC剖面OSL测试条件及检测结果

Fig. 3　OSL testing conditions and test results of the KSC profile
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经模型判断，L0与上覆现代土壤MS的界限（30 cm）

年龄约为 1.2 ka，指示MS在此前后开始发育。根据

上述分析，KSC黄土-古土壤序列的地层框架为：河

流沉积物T2-al（>13.2 ka）—黄土L1（13.2~8.5 ka）—古

土壤 S0（8.5~3.0 ka）—黄土 L0（3.0~1.2 ka）—现代土

壤MS（1.2 ka至今）。

3. 2　常量元素特征

实验数据显示，KSC剖面常量元素质量分数的

总和为88.58%，以SiO2（657.6 g/kg）、Al2O3（114.2 g/kg）

及 Fe2O3（36.1 g/kg）为 主 ，CaO（29.5 g/kg）、K2O

（19.9 g/kg）、Na2O（16.7 g/kg）、MgO（11.8 g/kg）含量

次 之 ，常 量 元 素 含 量 整 体 呈 现 SiO2>Al2O3 > 

Fe2O3 >  CaO >  K2O >  Na2O > MgO的规律（表3）。

除 CaO 外，其余常量元素含量的变异系数

（CV）普遍较低，SiO2、Al2O3、Fe2O3、K2O、Na2O、MgO

的 CV 分别为 0.05、0.09、0.12、0.11、0.12、0.15，介于

0.05~0.15，指示其在地层中的分布相对稳定，离散

度较小，说明古土壤与黄土元素组合基本一致，暗

示两者同源，即古土壤为风成黄土在原位风化发育

而成。尽管有相同的物质基础，古土壤 S0与黄土L1

的元素含量却有着明显的分异规律，与 L1相比，S0

中Fe2O3（39.2 g/kg）、Al2O3（121.5 g/kg）、K2O（21.6 g/kg）

和 MgO（13.3 g/kg）相对富集，Na2O（15.4 g/kg）则显

著亏损；SiO2含量在 S0中（628.8 g/kg）虽低于 L1，但

其在全剖面整体稳定性较高（CV=0.05）。CaO 的

CV（0.23）显著高于其他元素，指示其含量在剖面中

AMOL-S为阿米欧拉-南剖面数据（翟颖等，2025)，OQC为欧强村剖面数据（赵晓康等，2024)，

DEQ-E为达尔琼-东剖面数据（Jia et al.，2022)。

图4　KSC剖面地层年龄框架及其与区域地层年龄对比

Fig. 4　Chronostratigraphic framework of the KSC profile and its correlation with regional stratigraphic ages

表3　KSC剖面常量元素氧化物含量 （x̄x̄ ±s）

Table 3　Major element oxide contents of the KSC profile g/kg

地层

MS+L0

S0

L1

全剖面

SiO2

645. 8±8. 0

628. 8±15. 2

692. 8±22. 5

657. 6±33. 4

Al2O3

120. 9±2. 5

121. 5±3. 7

102. 9±7. 1

114. 2±10. 3

Fe2O3

38. 8±0. 8

39. 2±1. 4

31. 3±2. 5

36. 1±4. 2

CaO

21. 2±2. 8

34. 3±6. 7

30. 2±3. 2

29. 5±6. 9

K2O

21. 0±0. 4

21. 6±0. 7

17. 5±1. 5

19. 9±2. 1

Na2O

16. 1±0. 7

15. 4±0. 9

18. 4±2. 0

16. 7±1. 9

MgO

12. 2±0. 6

13. 3±0. 5

10. 1±1. 4

11. 8±1. 7
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发生显著波动，尤其在古土壤 S0层，其平均质量分

数为 34.3 g/kg，显著偏高，这与野外观察到大量白色

假菌丝状碳酸盐现象吻合，表明CaO经历了较强的

后期迁移与再淀积过程。不同地层单元中元素组

合分异反映出不同气候条件下化学风化作用对原

始堆积物质的改造过程存在差异。

4 讨 论

4. 1　黄土-古土壤化学风化程度

4. 1. 1　A-CN-K 三角图特征及意义　A-CN-K三角

图从矿物学角度为判别化学风化程度提供了直观

依据，其理论基于硅酸盐矿物的风化顺序：在风化

过程中，富 Ca、Na 的斜长石先于富 K 的钾长石分

解，Ca、Na、K 依次淋失，Al则相对富集并向黏土矿

物转化（Nesbitt et al.，1980；冯连君等，2003；李徐生

等，2007）。在图解中，上述过程表现为样品点从斜

长石-钾长石连线起始，沿风化趋势线向富 Al的黏

土矿物区域迁移。样品点沿平行于A-CN边的趋势

线偏离母岩成分点（样品趋势线与斜长石-钾长石

连线交点）的程度，直接反映斜长石从新鲜母岩风

化为黏土矿物的强度（冯连君等，2003）。

KSC剖面数据点集中分布于斜长石-钾长石连

线上方附近，呈狭窄带状，远离蒙脱石-伊利石连线

（图 5），表明剖面整体以长石类矿物为主，化学风化

程度偏低，仍保留较多母岩成分。样品点风化趋势

线大致平行于 A-CN 轴且临近斜长石一侧，指示斜

长石已发生一定程度分解，风化作用尚处于水解脱

Ca2＋、Na＋为主的低等阶段；钾长石类矿物尚未明显

分解，代表性次生矿物主要为蒙脱石。

不同地层单元数据点的分布清晰呈现出风化

强度的垂向变化（图 5）。黄土L1数据点最靠近斜长

石-钾长石连线，集中分布于左下方，反映风化程度

最弱，矿物组合接近沉积初期特征；古土壤 S0数据

点明显向右上方偏移，指示斜长石向黏土矿物转化

程度较高，代表了本区高寒环境下的风化上限；而

黄土MS+L0 数据点介于L1与S0之间，显示风化强度

较S0层有所减弱。综上，KSC剖面整体处于低等化

学风化阶段，风化强度序列为古土壤 S0> 黄土

MS+L0>黄土L1。

4. 1. 2　 CIA、c（Na2O）/c（K2O）、ω（Rb）/ω（Sr）及 意

义　相较于 A-CN-K 三角图对风化路径的直观呈

现，CIA以定量方式衡量Ca、Na、K等活动性元素相

对于Al的淋失强度，是判别化学风化强度的重要

指标（Nesbitt et al.，1980；Nesbitt et al.，1982；冯连君

等，2003；李徐生等，2007）。一般认为，CIA 介于

50~65指示初等化学风化，对应寒冷干燥气候；CIA

介于 65~85 为中等化学风化，对应温暖湿润条件；

CIA>85反映强烈化学风化，见于炎热潮湿环境（冯

连君等，2003；李徐生等，2007）。

KSC 剖面 CIA 介于 49.68~63.63，均值为 59.83，

整体处于以斜长石蚀变为主的初等化学风化阶段。

不同地层单元 CIA 差异明显（图 6）：古土壤 S0 层

CIA（62.27）显著高于黄土L1层CIA（56.35），也略高

于MS+L0 层CIA（61.61），表明S0形成期化学风化较

强，Ca、Na等活泼元素淋失增强；黄土层 CIA偏低，

指示化学风化作用较弱、活泼元素淋失受限。CIA

在时间序列上的变化清晰记录了化学风化强度的

演变：L1堆积期风化微弱，至 S0形成期明显增强，进

入 MS+L0 堆积期再度减弱。上述变化规律与 A-

CN-K三角图揭示的风化趋势一致。

斜长石化学稳定性低于钾长石，风化过程中更

易优先分解，致使Na优先淋失、K释放相对滞后，由此引

起沉积物中 c（Na2O）/c（K2O）变化。因此，c（Na2O）/

c（K2O）可敏感反映硅酸盐矿物的风化序列，高值指

示斜长石分解有限、风化程度较低；低值则指示斜

长石蚀变较强、风化程度较高（杨守业等，2001；陈

旸等，2001）。KSC 剖面 c（Na2O）/c（K2O）均值为

1.30，变化范围为0.96~2.00，黄土与古土壤层差异显

著（图 6）：L1与 MS+L0的c（Na2O）/c（K2O）偏高（均值

分别为 1.60和 1.16），S0则偏低（均值为 1.07）。这表

明，在整体风化程度较弱的研究区内，S0形成期间斜

长石发生了相对显著的分解，Na迁移淋失增强、风

化程度相应较高；黄土沉积阶段斜长石分解有限，

Na淋失较弱、风化程度较低。

表生环境中，Rb与Sr的地球化学行为存在显著

图5　KSC剖面A-CN-K三角图

Fig. 5　A-CN-K triangle diagram of the KSC profile
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差异，Sr2＋与Ca2＋的离子半径相近，主要赋存于碳酸

盐及钙长石等易风化相中，湿润条件下易淋失；Rb＋

与 K＋的离子半径接近，多存在于钾长石、云母等抗

风化能力较强的矿物中（陈骏等，1998；庞奖励等，

2001）。因此，ω（Rb）/ω（Sr）可响应降水驱动的淋溶

过程，作为古湿度的代用指标。KSC剖面ω（Rb）/    

ω（Sr）介于 0.43~0.72，均值 0.61。ω（Rb）/ω（Sr）在古

土壤 S0（均值 0.67）显著高于下伏黄土 L1（0.52）（图

6），指示 S0形成时期降水较充沛，碳酸盐溶解与硅

酸盐风化共同导致 Sr2＋显著淋失而 Rb＋相对稳定，

Sr 与 Rb 分异明显，ω（Rb）/ω（Sr）显著升高。L1

的ω（Rb）/ω（Sr）偏低则对应干旱环境，有限的降水

抑制了 Sr2＋淋失，Sr 与 Rb 分异弱，ω（Rb）/ω（Sr）更

接近风尘源区特征。值得注意的是，S0层上覆黄土

MS+L0 层亦出现较高的ω（Rb）/ω（Sr） （0.67），这可

能与现代降水条件下促进的淋溶作用有关。

尽管 CIA、c（Na2O）/c（K2O）与 ω（Rb）/ω（Sr）从

不同角度反映化学风化过程，但三者变化高度协同

（图 6），指示 KSC 剖面整体处于较弱的化学风化水

平，古土壤层的风化强度明显高于黄土层。

4. 2　KSC剖面化学风化程度变化的气候背景

柯生村一带平缓的黄河二级阶地面为风尘堆

积与保存提供了良好条件。OSL测年结果表明，在

13.2 ka 前后，阶地面开始接受稳定的风尘堆积，形

成了连续的黄土-古土壤序列（KSC 剖面），根据其

记录的古环境信息，结合测年数据，气候演变可划

分为以下3个阶段。

13.2~8.5 ka，在青藏高原持续隆升、全球气候由

末次盛冰期向冰消期末期转折的背景下，区域内风

力堆积作用较强，堆积了黄土L1。黄土 L1化学风化微

弱，CIA（均值 56.4）为全剖面中最低，ω（Rb）/ω（Sr）

亦处于低值，c（Na2O）/c（K2O）则为全剖面最高；A-

CN-K 图中数据点分布于左下方。微形态显示，长

石、角闪石、云母等矿物晶型完好、棱角清晰（图

7b），磁化率（24.11×10-8 m3/kg）亦为全剖面最低，粒

径最粗（图 8a、b）。上述特征一致指示，黄土L1的化

学风化强度处于初等阶段，风化作用受到显著抑

制，反映寒冷干燥的气候条件。区域多类记录支持

这一推断，同期红原泥炭、青海湖及共和盆地达连

海湖相沉积孢粉均反映植被为以耐旱蒿、藜为主的

荒漠草原（图 8f），乔木稀少，以寒温性针叶树为主

（Shen et al.，2005；王燕等，2006；程波等，2010）；青

海湖Paq指数（基于沉积物中水生与陆生正构烷烃的

比值计算，用于区分有机质的来源，高值代表浅水）

指示湖水深度较浅（图 8c）（Wang et al.，2020），湖水

位偏低（丛禄，2021）；青藏高原东北部风沙活动概

率密度显著偏高（图 8g）（Chen et al.，2016；丛禄，

2021）等。此外，董哥、三宝洞石笋同位素记录显示

该阶段气候剧烈波动（苏志华等，2012），汉江上游

黄土-古土壤剖面同样揭示了当时寒冷干燥的风化

环境（张文桐等，2017）。

8.5~3.0 ka，发育棕灰色古土壤S0。其化学风化

强度显著增强，CIA 升至全剖面最高（均值 62.3），

ω（Rb）/ω（Sr）整体处于高值，c（Na2O）/c（K2O）降至

最低；A-CN-K 图中数据点明显向右上方偏移。微

形态显示，原生矿物数量有所减少、颗粒边界模糊，

风化蚀变明显，局部孔隙边缘见针状次生方解石微

图7　KSC剖面典型微形态照片

Fig. 7　Typical micro-morphology photos of the KSC profile

图6　KSC剖面地球化学特征

Fig. 6　Geochemical characteristics of the KSC profile
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晶（宏观上呈白色粉霜状碳酸盐）（图 7c、d）；磁化率

大幅升高（61.58×10-8 m3/kg），粒径明显细化（图 8a、

b）。这些特征一致指示，8.5~3.0 ka气候条件温暖湿

润，水热条件促进了硅酸盐矿物分解与古土壤发

育。青藏高原东北部多类记录佐证了这一暖湿期，

如，8.0~3.0 ka青海湖及达连海孢粉重建的年平均降

水量达全新世峰值（图 8e）（Li et al.，2017）；区域内

湖泊水深与水位普遍偏高（图 8c）（Liu et al.，2015；

Wang et al.，2020），总有机碳（TOC）含量升高（Shen 

et al.，2005）；风沙活动频率显著降低（图 8g）（Chen 

et al.，2016）；孢粉反映植被向森林草原过渡，森林数

次扩张（图 8d、f）（Shen et al.，2005；王燕等，2006；

Chen et al.，2020）；红原泥炭微生物活动在 9~5 ka明

显增强（Bai et al.，2023）等。此外，我国南方石笋氧

同位素记录反映此阶段气候相对稳定（苏志华等，

2012），汉江上游黄土-古土壤剖面同样记录了此时

段温暖湿润，风化成壤作用增强（张文桐等，2017）。

3.0 ka以来，黄土L0堆积。相较于古土壤 S0，该

层化学风化强度减弱，CIA 均值（61.6）和ω（Rb）/

ω（Sr）均有所降低，c（Na2O）/c（K2O）回升；A-CN-K

图中数据点向左下方回落，分布于古土壤 S0与黄土

L1之间。原生矿物颗粒粒径增大、边界清晰，晶型较

完整（图 7a）。磁化率降低（57.62×10-8 m3/kg），粒径

略呈粗化趋势（图 8a、b）。上述证据表明，3.0 ka 以

来区域气候再度转向冷干，但变化幅度有限，化学

风化虽受抑制，但未达到黄土 L1程度。同期，红原

及青海湖流域、共和盆地森林迅速衰退，草本植物

占主导（图 8d、f）（Shen et al.，2005；王燕等，2006；

Chen et al.，2020）；区域内年均降水量减少（图 8e）

（Li et al.，2017），湖泊水位下降（Liu et al.，2015）；夏

季温度持续降低（Chen et al.，2020），冰川前进频率

急剧增加（Chen et al.，2020），风沙活动再度增强

（Chen et al.，2016；Hu et al.，2017；Chen et al.，2020）

等；均佐证了气候向冷干转变。同时期石笋记录信

号明显增强，指示气候发生剧烈波动（苏志华等，

2012），汉江上游剖面同样记录了风化减弱、气候冷

干的环境特征（张文桐等，2017）。约 1.2 ka以来，地

表环境有利于草甸植被生长，成壤作用增强，在黄

土L0顶部开始发育并形成现代土壤MS。

5 结 论

研究发现，玛曲谷地柯生村黄河二级阶地最晚

在 13.2 ka前后开始接受并保存稳定的风尘堆积，形

成的连续黄土-古土壤序列年龄框架自下而上为黄

土 L1（13.2~8.5 ka）、古土壤 S0（8.5~3.0 ka）、黄土 L0

（3.0~1.2 ka）、现代土壤MS（1.2 ka至今）。

(c)为青海湖Paq指数(虚线)及其千年尺度平滑线(实线)，平滑线反演了相对水深(无量纲)，

其一阶导数代表水深变化速率(Wang et al.,2020)。

图8　KSC剖面记录的气候变化与其他介质记录的比较

Fig. 8　Comparison of climate changes recorded in the KSC profile with other proxy records
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来自 CIA、c（Na2O）/c（K2O）、ω（Rb）/ω（Sr）、

A-CN-K三角图及微形态特征多角度的数据一致表

明，KSC 剖面整体处于初等化学风化阶段，不同地

层单元化学风化程度由大到小依次为古土壤 S0>黄

土MS+L0>黄土L1，尽管古土壤风化程度高于黄土，

但增强程度有限，仍处于初等风化水平。

KSC黄土-古土壤序列记录了 13.2 ka以来区域

气候演化历史，表现为 13.2~8.5 ka 气候冷干，风化

微弱，黄土L1堆积；8.5~3.0 ka气候转为相对暖湿，风

化成壤作用增强，古土壤S0发育；3.0 ka以来区域气

候再次向冷干演变，黄土 L0堆积；1.2 ka 前后，在黄

土L0顶部开始发育并形成现代土壤MS。
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