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江汉盆地 SKD1 深钻记录的古新世—始新世 

极热事件时期的古气候 

滕晓华 1), 王春连 2)*, 沈立建 2), 王九一 2), 余小灿 2), 刘  雪 1) 

1)枣庄学院旅游与资源环境学院, 山东枣庄 277160; 

2)中国地质科学院矿产资源研究所, 自然资源部成矿作用与资源评价重点实验室, 北京 100037 

摘  要: 古新世—始新世极热事件(PETM, ~56 Ma)是发生古新世与始新世界线附近的一次快速增温事件, 

研究 PETM 事件的气候变化及驱动机制对应对全球变暖对气候和生态系统带来的影响至关重要。然而目前

PETM 记录较少且其气候效应仍存在很大争议。本文基于江汉盆地 SKD1 钻孔材料, 利用湖泊自生碳酸盐

矿物及其氧同位素组成, 并结合岩芯岩性特征, 分析了钻孔碳酸盐氧同位素(δ18O 碳酸盐)的指示意义, 探讨了

PETM 期间江汉盆地的古气候, 结果清晰地记录了 PETM 事件期间江汉盆地降水量显著增加、气候变湿的

特征。PETM 事件之前(pre-PETM) δ18O 碳酸盐值较高, 碳酸盐矿物以白云石为主, 指示了江汉盆地年均降水量

较少, 气候非常干旱; PETM 期间 δ8O 碳酸盐值显著负偏, 主要沉积方解石, 指示了降水量显著增加, 气候相对

湿润。PETM 事件之后(post-PETM) δ18O 碳酸盐值升高, 白云石含量增加, 且开始沉积厚层蒸发盐, 说明气候再

次变干。未来全球快速变暖背景下, 副热带至中纬度地区可能普遍存在降水量显著增多的现象。 
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Paleoclimate during the Paleocene–Eocene Extreme Thermal Event  
Recorded by the Deep Drill Core SKD1 in the Jianghan Basin 
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Abstract: The Paleocene–Eocene thermal extreme event (PETM, ~56 Ma) was a transient episode of global 

warming near the Paleocene–Eocene boundary. The study of the climate change and driving mechanism of the 

Paleocene–Eocene thermal extreme event (PETM) is very important for dealing with the impact of global  

warming on climate and ecosystem. However, the current PETM records are few and its climate effects are still 

very controversial. Here, based on the materials of the SKD1 core in the Jianghan Basin, we analyzed the     

indication significance of the carbonate oxygen isotope (δ18Ocarbonate) in the core and further discussed the    

paleoclimate in the Jianghan Basin during the PETM, using lake authigenic carbonates and their isotopic     

compositions, combined with lithology characteristics. The results clearly show a significant increase in     

precipitation (P) in the Jianghan Basin during the PETM event. Before the PETM event (pre-PETM), the 

δ18Ocarbonate values were relatively high, and the carbonate minerals are mainly dolomite, with anhydrite being 

widely distributed, indicating a low mean annual precipitation in the Jianghan Basin. During the PETM event, 

δ18Ocarbonate values show a large negative excursion and calcite is the main deposit, which indicates a significant 
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increase in precipitation and a relatively humid climate. After the PETM event (post-PETM), the increase in both 

the δ18Ocarbonate values and the dolomite content, along with the deposition of thick layers of anhydrite, glauberite, 

and halite indicate that the climate became extremely arid again. As a result of rapid global warming in the future, 

there may be a significant increase in precipitation in subtropical to mid-latitude regions. 

Key words: Jiangling depression; hyperthermal event; carbonate; carbon/oxygen isotope 
 
 

工业革命以来 , 随着人类大量燃烧化石燃料 , 

CO2 等温室气体大量排放至大气中, 造成了人为的

“温室效应”。模拟研究表明, 地球气候对 CO2 排

放的敏感性远远超过之前的想象 : 如果大气中的

CO2 增加一倍, 到 2100 年全球气温将“至少”上升

4℃; 到 2200 年气温可能上升 8℃以上(Sherwood et 

al., 2014)。未来持续升温将会对全球水文循环以及

生态系统产生怎样的影响是亟待研究的问题, 而寻

找地质历史上类似的气候增温事件对理解全球变暖

带来的气候效应具有重要的指示意义。 

古新世—始新世极热事件(PETM, ~56 Ma)是发

生于古新世与始新世界线附近的一次历时短暂、因

巨量 CO2 注入海气系统而导致的快速增温事件

(Kennett and Stott, 1991), 伴随着碳同位素的显著

负向漂移(CIE)(Zachos et al., 2006), 全球温度的显

著升高(McInerney and Wing, 2011), 以及生态系统

的巨大转变(Pujalte et al., 2003)。据估算, PETM 时

期释放到海洋-大气系统中的 CO2 总量同工业革命

以来至 21 世纪末的人为排放的 CO2 量大致相当

(Dickens et al., 1995), 因此被国际学术界视作预估

未来可能发生的增温效应、环境效应和生态效应的

重要依据(陈祚伶和丁仲礼, 2011)。 

PETM 期间的全球升温对水文循环产生了显著

影响 , 然而其降水效应 /模式仍然是比较复杂的问

题(陈祚伶和丁仲礼, 2011)。模型模拟结果和研究记

录表明 , 全球温度增加会加强全球水文循环

(Winguth et al., 2010), 导致更多的水汽由中低纬度

地区向高纬度地区输送, 使得高纬度地区降水增多, 

而中低纬度地区的降水量降低(Huber, 2012; Car-

michael et al., 2017)。然而, 近年来在副热带至中纬

度地区陆续开展的研究却出现了矛盾的观点。如中

纬度欧洲地区正构烷烃氢同位素记录指示了 PETM

期间较为湿润的气候(Garel et al., 2013); 另外, 南

阳盆地的研究也表明 , PETM 期间气候较为湿润 , 

降水量增加(Chen et al., 2016)。解决上述问题的关

键在于寻找更多来自于副热带至中纬度地区的陆相

PETM 记录。 

陆相古近纪地层在中国分布广泛, 但大多地区

古新世和始新世(P/E)边界不确定, 基于古地磁和古

生物年代学方法无法精确定位 PETM 事件, 导致国

内陆相 PETM 记录及其气候效应的研究仍然较少。

江汉盆地洋溪组下部黑色泥页岩中存在世界上罕见

的早始新世猴鸟鱼化石库(汪啸风, 2015), 是重要的

陆相 PETM 事件研究点, 然而, 至今未见对 PETM

事件的相关报道。因此, PETM 期间江汉盆地的气候

变化仍不明确。申钾 1 井(SKD1)位于江汉盆地江陵

凹陷西南部, 钻孔自下而上穿过了上白垩系—古近

系地层(Teng et al., 2019), 本文将在前期工作基础

上, 对钻孔岩芯进行高分辨率碳酸盐矿物组成及其

氧同位素分析, 重建 PETM 期间的古气候。 

1  研究区概况 

江汉盆地位于湖北省江汉平原中部 , 西起宜

昌、枝江, 东到沔阳、应城, 南到监利、洪湖, 北

到潜江、天门以北。古地磁研究表明, 江汉盆地下

第三系沉积时的古纬度已经与现在接近(张师本等, 

1992)。江汉盆地是在扬子克拉通基底上发育起来

的中、新生代断陷盆地(张岳桥等, 2004), 盆地北部

为东秦岭—大别碰撞造山带, 南部为雪峰陆内造山

带, 基底构造受大别造山体系和雪峰造山体系共同

影响(图 1)。其构造演化历史和成藏地质条件十分

独特, 构造样式复杂, 断裂发育, 盆内发育多个次

级的凸起和凹陷带, 其中江陵凹陷是江汉盆地最大

的次级构造单元, 沉积了近万米白垩系至第三系河

流—湖泊相的陆相碎屑岩沉积体系, 其中古近系沙

市组和新沟咀组底部沉积了厚层蒸发盐(Teng et al., 

2019)。 

申钾 1井(SKD1)钻孔位于江陵凹陷西南部长江

以南的荆州附近(图 1)。钻孔获得了深度为 806.5—

2346.5 m 的岩芯, 包括上白垩统渔阳组(深度 1900

—2346.5 m)及古近系沙市组(深度 1380—1900 m)和

新沟咀组(深度 806.5—1380 m)地层。渔洋组底部为

块状棕紫色泥岩与弱水平层理和交错层理中砂-细

砂岩互层, 夹薄层灰绿色泥岩; 沙市组下段以块状

褐红色-棕紫色泥岩为主 , 夹少量灰绿色含膏泥岩

层; 上段水平层理灰绿色泥岩广泛发育, 夹有薄层

块状棕色红色砂岩, 硬石膏结核及灰白色硬石膏层

广泛分布; 新沟咀组下段以厚层蒸发盐(主要为硬

石膏、钙芒硝和石盐)和薄层灰色-灰黑色泥岩交互

沉积为主; 上段以块状棕红色泥岩与交错层理棕黄

-棕红色粉砂岩和中-细砂岩为主, 夹有薄层灰绿色

泥岩和硬石膏(图 2)。 
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图 1  江汉盆地区域构造图 
Fig. 1  Regional tectonic map of the Jianghan Basin 

 
SKD1 孔古地磁测年结果显示古新世/始新世界

线位于沙市组和新沟咀组界线 1380 m 附近(Teng et 

al., 2019), 与盆地玄武岩 K-Ar 测年结果以及古地磁

年代学和古生物学证据一致(张师本等, 1992; 徐论

勋等, 1995)。此外, 碳酸盐碳同位素记录指示 PETM

事件位于 SKD1 孔 1313—1377 m 之间(Teng et al., 

2021)(图 2)。因此, 本文选取钻孔 1250—1450 m 段

岩芯进行研究, 并根据碳同位素结果将岩芯划分为

pre-PETM(1377—1450 m)、PETM(1313—1377 m)和

post-PETM(1250 — 1313 m) 三 个 阶 段 。 钻 孔 在

pre-PETM 阶段以硬石膏层与(含)白云质泥岩交互沉

积为主, PETM 阶段硬石膏层消失, 主要沉积含灰质

泥岩, post-PETM 阶段以蒸发盐(硬石膏、钙芒硝和石

盐)与薄层(含)白云质泥岩交互沉积为主(图 2)。 

2  样品采集与研究方法 

沿 SKD1 孔以~4 m 间距挑选泥岩样品, 并在

PETM 阶段加密, 共选取 70 个样品, 进行碳酸盐矿

物分析和碳酸盐同位素的测定。所有样品烘干并研

磨成粉末, 一部分样品在北京北达燕园微构分析测

试中心有限公司使用Rigaku D/MAX 2000衍射仪进

行矿物测定, 获得白云石、方解石和菱镁石的相对

含量, 通过计算得到碳酸盐的相对含量。另外, 用

剩余样品进行碳酸盐同位素的分析。首先将粉末样

品与 2.5%的 NaOCl 反应 24 小时去除有机质, 之后

过 36 μm 筛以清除碎屑和壳体组分。将剩余的自生

碳酸盐组分冻干, 研磨均匀后称取适量装入 Labco

小瓶 , 在气体制备装置上 (Thermo Finnigan Gas 

bench II)与 100%磷酸在 72℃下反应 60 分钟后, 产

生的 CO2 气体在 DELTAplusXL 质谱仪上测试, 结

果以 δ‰单位表示, 采用 PeeDee Belemnite (VPDB) 

标准, 并用 NBS19 对样品的 δ13C 和 δ18O 进行了校

正, 分析精度误差均小于 0.08%。 

3  实验结果 

3.1  碳酸盐矿物组成及含量 

钻孔中的碳酸盐矿物以方解石和白云石为主, 

含量(质量百分数)平均值分别为 4.8%和 10.4%, 菱

镁石仅在个别样品中出现(图 3)。碳酸盐含量波动范

围较大, 为 0.1%~60%, 平均值为 15.7%。在 1313

— 1450 m 之间 , 碳酸盐的含量较低 (平均值为

13.6%), 且波动幅度较小, 而 1250—1313 m 之间, 

碳酸盐含量较高, 平均值为 24.3%, 伴随大幅度波

动 ; 方 解 石 在 pre-PETM (1377 — 1450 m) 和

post-PETM (1250—1313 m)之间含量最低, 几乎为

0%, 而在 PETM (1313—1377 m)期间, 含量达到最

高值(10.3%); 白云石含量沿深度变化趋势与方解

石正好相反, 在 pre-PETM 和 post-PETM 段含量较

高, 平均值分别为 9.0%和 21.8%, 且在 post-PETM

期间波动幅度较大, 而在 PETM 段落含量最低, 平

均值为 4.4%。白云石/碳酸盐比值在 pre-PETM 和

post-PETM阶段最高, 接近 1, 而在 PETM期间含量

最低, 平均值为 0.3(图 3)。 

3.2  碳酸盐氧同位素 

碳酸盐氧同位素(δ18O 碳酸盐)随深度的变化曲线

与碳同位素(δ13C 碳酸盐)曲线的波动趋势显著一致, 均

呈现 pre-PETM 和 post-PETM 阶段较高, PETM 阶段

显著降低的特征(图 3)。δ18O 碳酸盐值整体波动范围为

–7.6‰ ~ 2.7‰, 平均值为–2.5‰。在 pre-PETM 阶段, 

δ1 8O 碳酸盐值在 0.2‰附近波动 ,  并呈现向上轻微 
 



68 地  球  学  报 第四十三卷 
 

 
  

 

图 2  SKD1 孔岩芯岩性及碳酸盐碳同位素记录(Teng et al., 2021) 
Fig. 2  Core lithology and carbonate carbon isotope record of SKD1 core (Teng et al., 2021) 

 

减少的趋势 ; 在 CIE 起始阶段 (1376—1377 m),  

δ18O 碳酸盐值从 0.3‰快速负偏至–2.9‰, 负偏幅度为

–3.2‰, 并在 1370—1377 m 之间进一步快速负偏至

–6.4‰, 之后在 CIE 主体阶段(1321—1370 m)维持

在–6.6‰附近波动, 并于 CIE 恢复阶段(1313—1321 m)

逐渐升高, post-PETM 阶段在 0‰附近大幅度波动。 

4  讨论 

4.1  SKD1孔碳酸盐氧同位素的影响因素及其指示

意义 

前人研究表明, 湖泊自生碳酸盐的氧同位素主

要取决于湖水氧同位素的组成与碳酸盐沉淀时的温

度(Leng and Marshall, 2004)。另外, 碳酸盐矿物组

成也会对湖泊自生碳酸盐同位素产生影响(Bristow 

et al., 2012)。陆地湖泊体系中的 18O/16O 比值的变化

主要受控于湖泊的水文平衡状态 , 即降水量 /蒸发

量比值的变化(Leng and Marshall, 2004), 尤其在封

闭型湖泊中更加明显。对于水文封闭的湖泊, 降水-

蒸发条件控制着湖水的水位, 湖水主要通过蒸发作

用减少(滕晓华等, 2013), 较轻的氧同位素 16O 分子

优先从湖水表面逸出转化为水蒸气, 使湖水氧同位

素(δ18O 湖水)及湖水中沉淀的碳酸盐氧同位素相应的

变重(Talbot, 1990)。降水量/蒸发量比值随气候干湿

波动而变化。当气候湿润时 , 降水量大于蒸发量 , 

降水量/蒸发量比值较大, δ18O 湖水值偏负, 接近大气

降水的同位素(δ18O 降水)组成。相反, 当气候较为干

旱时, 降水量/蒸发量比值较小, 一方面会导致蒸发

作用加强, 使得湖水和碳酸盐的氧同位素高; 另一

方面 ,  干旱也会导致注入湖泊的同位素较轻的   

径流量减少 ,  相应湖水和碳酸盐氧同位素也会 
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图 3  SKD1 碳酸盐碳氧同位素、方解石氧同位素(δ18O 方解石(p)为校正后仅受降水量影响的值) 
及碳酸盐矿物含量沿钻孔深度变化曲线图 

Fig. 3  Curves of carbon and oxygen isotopes of carbonate and calcite (δ18Ocalcite(p) are the corrected values affected  
only by precipitation), and carbonate mineral content along borehole depth 

 
升高(滕晓华等, 2013)。因此, 湖泊沉积碳酸盐的氧

同位素记录可以间接指示气候干湿变化和湖水水位

变化。 

岩石学和矿物学特征显示 SKD1 孔碳酸盐为湖

泊自生而且成岩作用的影响很小(Teng et al., 2019, 

2021)。对现代不同类型湖泊中碳酸盐碳氧同位素进

行研究后发现 , 开放型淡水湖泊中 , 原生碳酸盐

δ13C 值和 δ18O 值之间不相关或略呈相关; 而封闭型

湖泊中, δ13C 值和 δ18O 值之间随着盐度的增高呈明

显的线性相关关系 (滕晓华等 , 2013)。SKD1 孔  

δ13C 碳酸盐和 δ18O 碳酸盐值之间的相关性均较高(R2=0.73, 

图 4a), 指示了较为封闭的湖泊环境, 说明湖水氧同

位素(δ18O 湖水)值主要受控于降水-蒸发条件, 可以反

映气候干湿。另外, 碳酸盐氧同位素沿钻孔深度波

动趋势与白云石/碳酸盐比值显著一致(图 3), 呈显

著正相关(图 4b), 间接指示了碳酸盐氧同位素可以

反映降水和气候变化。 

然而, 由于不同碳酸盐矿物与湖水的分馏系数

不同, 湖泊碳酸盐碳氧同位素也可能受碳酸盐矿物

组成影响(Bristow et al., 2012)。SKD1 孔中的碳酸盐

矿物主要为方解石和白云石, 已知白云石与湖水的

碳氧同位素分馏系数较大, 因此, 白云石的碳氧同

位素值(δ 白云石)均比方解石碳氧同位素(δ 方解石)值高 

(Δδ13C 白云石-方解石=2‰, Δδ18O 白云石-方解石=2.6‰)(Land, 

1980; Vasconcelos et al., 2005)。白云石在碳酸盐中的

相对含量的影响可能在一定程度上导致了碳酸盐碳

氧同位素与白云石/碳酸盐比值之间的正相关关系。 

为了校正不同碳酸盐矿物组成对 δ13C 碳酸盐和

δ18O 碳酸盐值的影响, 我们基于方解石、白云石和碳酸

盐摩尔(M 方解石、M 白云石和 M 碳酸盐), 碳酸盐的碳氧同

位素组成(δ 碳酸盐)以及白云石与方解石的碳氧同位素

的差值(Δδ 白云石-方解石), 根据以下公式计算方解石碳

氧同位素值(δ 方解石):  

δ 碳酸盐×M 碳酸盐 = δ 方解石×M 方解石 +δ 白云石×M 白云石   (1) 

M 碳酸盐 = M 白云石 + M 方解石                   (2) 

δ 方解石 = δ 碳酸盐–M 白云石×δ 白云石-方解石/M 碳酸盐    (3) 

计算得到的方解石碳氧同位素(δ13C 方解石和δ18O 方解石)

值相关性仍然较高(R2=0.54, 图 4c)。方解石的氧同

位素 (δ18O 方解石 )与 δ18O 碳酸盐的波动趋势一致 , 在

–7.9‰~0.2‰之间波动, 平均值为–4.2‰, 在 PETM

期间快速负偏 5.6‰(图 3), 说明碳酸盐氧同位素受

白云石在碳酸盐中的比值的影响较小。 

此外, 由于 PETM 期间温度显著上升(Zacho et 

al., 2003), 而温度的变化也会通过改变大气降水过

程中的同位素分馏影响大气降水氧同位素以及湖水

和碳酸盐氧同位素的组成。在中高纬度地区, 大气

降水氧同位素 δ18O 降水与年均温度(T)之间存在显著

正相关(dδ18O 降水/dT~0.6‰/℃; Dansggard, 1964)。另

外, 湖水温度与碳酸盐氧同位素为负相关关系, 即

湖水每增高 1℃, δ18O 碳酸盐值减少 0.23‰ (Friedman  
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图 4  碳酸盐碳氧同位素(a)、碳酸盐氧同位素与白云石/碳酸盐的含量比值(b)及 
方解石碳氧同位素(c)之间的相关性分析 

Fig. 4  Correlation analysis of carbon and oxygen isotopes of carbonate (a), oxygen isotopes of carbonate and  
dolomite/carbonate content ratio (b), and carbon and oxygen isotopes of calcite (c) 

 
and O’Neil, 1977)。因此, 温度每升高 1℃, δ18O 碳酸盐

值净增加 0.37‰(=k–0.23‰)。由于 SKD1 孔的   

δ18O 碳酸盐值波动范围较大(~10.3‰), 如果只是温度

的影响, 那么温度的波动幅度至少为 28℃, 而且

PETM 阶段显著负偏 6.7‰, 意味着降温至少 18℃, 

显然与 PETM 期间显著增温的实际情况不符。因此, 

温度对 δ18O 碳酸盐影响相对较小, 虽然 PETM 期间显

著的增温仍可能会导致 PETM 期间的 δ18O 碳酸盐值偏

高, 在一定程度上抑制了 δ18O 碳酸盐负偏的幅度。 

PETM 时期全球地表温度增加了 5～ 6℃ 

(Zacho et al., 2003)。与江汉盆地邻近的南阳盆地研

究表明, PETM 期间相对 pre-PETM 阶段增温约 4℃ 

(Chen et al., 2014)。据此假设江汉盆地 PETM 期间

增温 4~6℃, 导致 δ18O 碳酸盐增加 1.5‰~2.2‰。这里

取最大值 2.2‰, 进一步计算得到 δ18O 方解石(p) (δ
18O 方解石(p) 

= δ
18O 方解石–2.2‰)。δ18O 方解石(p)既排除了温度对碳酸

盐氧同位素的影响 , 又排除了不同矿物组成的影

响。由图 3 可知, δ18O 方解石(p)整体比 δ18O 碳酸盐值小, 尤

其在 PETM 阶段的负偏幅度更大(7.8‰), 但二者沿

钻孔深度的变化趋势显著一致, 说明温度和矿物组

成虽然对 δ18O 碳酸盐值产生了影响, 但并没有影响其

波动趋势。因此, δ18O 碳酸盐和 δ18O 方解石(p)都能很好地

记录降水变化与古气候演变过程, 较高的值代表降

水较少, 气候较干旱, 反之, 值较低代表表降水较

多, 气候较湿。 

4.2  江汉盆地 PETM 期间的古气候重建 

Pre-PETM 阶段, δ18O 碳酸盐和 δ18O 方解石(p)值较高, 

说明气候较干旱; 此外, 该阶段的碳酸盐以白云石

为主, 硬石膏广泛沉积(图 3)。通常情况下, 湖泊沉

积中的硬石膏和白云石相对于方解石是更干旱的气

候下湖水经过强烈蒸发形成的(Dutkiewicz and von 

der Borch, 1995)。现代湖泊研究表明, 蒸发盐(硬石

膏和石盐)、白云石及方解石沉积的年降雨阈值分别

为 350 mm、400 mm 和 600 mm (Gu et al., 2015)。

因此, 硬石膏以及白云石为主的碳酸盐沉积也指示

了此阶段降水较少(MAP<350 mm), 气候干旱, 湖

水盐度较高。 

PETM 阶段, δ18O 碳酸盐和 δ18O 方解石(p)值显著降低, 

白云石基本消失, 而方解石的含量大幅度增加, 说

明盆地内降水增多(600 mm>MAP>400 mm), 气候

变湿, 湖水淡化。由于 PETM 阶段研究区域的年均

温度比现在高(Xie et al., 2022), 蒸发作用更强烈, 

因此当时的降水量可能更高(Gu et al., 2015)。来自

湖北松滋地区下始新世洋溪组 P/E 界限的孢粉证据

也表明 PETM 期间降水显著增多(Xie et al., 2022); 

另外 , 来自南阳盆地和兰州盆地的研究也表明

PETM 期间降雨量增多(邓焰平等, 2010; Chen et al., 

2016)。因此, PETM 期间降水显著增多现象可能普

遍存在于中国副热带至中纬度地区, 可能与强烈的

季风型降雨或热带辐合带北移有关(Winguth et al., 

2010); 此外, PETM 期间高浓度的大气 CO2 可能导

致哈德来环流向赤道方向退缩, 由哈德来环流下降

翼控制的副热带高压带向南迁移(Hasegawa et al., 

2012), 从而使中纬度地区降水增多。 

Post-PETM 阶段, δ18O 碳酸盐和 δ18O 方解石(p)值升高, 

白云石 /碳酸盐值增加 , 此时开始沉积钙芒硝和石

盐(图 3), 指示了降水显著减少, 气候极端干旱, 极

端干旱的气候可能是大量鱼群等水生生物以及鸟类, 

古猴, 鬣蜥类等爬行动物和昆虫发生灭顶之灾的原

因之一(汪啸风, 2015)。 

5  结论 

(1)江汉盆地深钻 SKD1孔岩芯碳酸盐矿物以白

云石和方解石为主, 碳酸盐氧同位素主要受降水与

古气候条件控制 , 氧同位素值增加代表降水较少 , 

气候变干 ; 反之 , 氧同位素值减少代表降水增加 , 
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气候变湿。 

(2)Pre-PETM 阶段的 δ18O 碳酸盐值较高, 碳酸盐

矿物以白云石为主, 硬石膏广泛沉积, 指示了干旱

的气候条件 ; PETM 期间 , δ18O 碳酸盐值显著负偏

(~6.7‰), 主要沉积方解石 , 指示了江汉盆地降水

量的显著增加, 气候相对 pre-PETM 阶段较为湿润; 

post-PETM 期间, δ18O 碳酸盐值升高, 白云石/方解石值

增加 , 钙芒硝和石盐开始沉积 , 指示了降水减少 , 

气候再次变干。 
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