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摘要:大气-海洋含氧量的演化对埃迪卡拉纪-寒武纪转折期的后生动物大爆发事件具有重要影响.为探讨寒武纪纽芬兰世

中国南方海洋氧化还原性质的演化及其初级生产力、海水硫酸盐浓度等演化驱动因素,分析了李家沱剖面纽芬兰世留茶坡组

和小烟溪组微量元素、有机碳含量、有机碳同位素、总硫含量、黄铁矿硫同位素等.该剖面沉积于斜坡-盆地环境且出露齐全.
该剖面上V/Sc、Th/U及 Mo、U、V、Ni、Cu等元素的富集系数呈现出5个变化旋回,其中留茶坡组中上部和小烟溪组中部各

存在一氧化环境段,其余层段处于缺氧环境,而 Re/Mo则显示仅在小烟溪组中部水体出现过短暂的氧化环境和含有游离

H2S的硫化环境,其余层段处于没有游离 H2S的缺氧非硫化环境.Ba、Ni、Cu、Zn、Cd等微量元素的富集系数及TOC表明:留
茶坡组的有机质沉降量和埋藏量都明显小于上覆小烟溪组;而在小烟溪组中,其中部有机质的沉降量和埋藏量最低,下部最

高,上部次之.TOC/TS、TS以及黄铁矿硫同位素的垂向演化趋势等都显示李家沱剖面纽芬兰世大都处于低海水硫酸盐浓度

环境.低海水硫酸盐浓度是造成李家沱剖面纽芬兰世缺氧水体未富集游离 H2S的主要原因.大气含氧量的升高是导致李家沱

剖面小烟溪组中部出现短暂氧化环境以及近硫化环境的主要原因.
关键词:微量元素;黄铁矿硫同位素;氧化还原性质;海水硫酸盐浓度;纽芬兰世;李家沱剖面;地球化学.
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Abstract:Theevolutionofatmosphericandoceanicoxygencontentplayedanimportantroleinthemetazoansradiationaround
Ediacaran-Cambriantransition.Toexploretheverticalstratigraphicevolutionandcontrolsoftheredoxoceanstate,primary

productivityandseawatersulfatelevelsduringtheTerreneuvianepoch,SouthChina,Lijiatuosection,awell-exposedonethat
islocatedintheslopeandbasinenvironmentandconsistsofmudstonesofXiaoyanxiFormationandchertsofLiuchapoForma-
tion,isselectedasthestudyareaforanin-depthanalysisofthetraceelements,totalorganiccarbon(TOC),organiccarbon
isotopes,totalsulfur(TS)andthesulfurisotopeofthepyrite.BasedontheratiosofV/Sc,Th/Uandtheenrichmentfactorsof

Mo,U,V,NiandCuintheLijiatuosection,fiveoxic-anoxiccyclesareidentifiedacrosstheTerreneuvianepoch.Exceptfor
themiddle-upperLiuchapoFormationandthemiddleXiaoyanxiFormation,therestpartsoftheLijiatuosectionareunderan-
oxicconditions.TheRe/MoratiosdemonstratethattheoxicenvironmentofthemiddleXiaoyanxiFormationisaccompaniedby
transientsulfidicconditions,andtherestpartsofthesectionareunderanoxicandnon-sulfidicconditions.AlltheTOCandthe
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enrichmentfactorsofBa,Ni,Cu,ZnandCddemonstratethatboththesinkandburialfluxoforganicmatterofLiuchapoFor-
mationarelowerthanthoseoftheoverlyingXiaoyanxiFormation.Thehighestsinkandburialfluxesoforganicmatterinthe
XiaoyanxiFormationappeareinitslowerparts,however,whereasthelowestsinkandburialfluxesoforganicmatterinthe
XiaoyanxiFormationappeareinitsmiddleparts.TheproxiesofTOC/TS,TSandtheverticaltrendofsulfurisotopeofpyrite
showthatthemajorityoftheLijiatuosectionisunderlowseawatersulfatelevels.Thelowseawatersulfatelevelwasthedomi-
natingcontrolforthedepletionoffreeH2SinthemajorityoftheanoxicdepositionalenvironmentofLijiatuosectionduring
Terreneuvianepoch.Theriseoftheatmosphericoxygencontentwastheprincipaldriverforthecoupled,transientoxicand
nearsulfidicenvironmentinthemiddleXiaoyanxiFormation.
Keywords:traceelement;sulfurisotopeofpyrite;redoxstate;seawatersulfatelevel;Terreneuvianepoch;Lijiatuosection;

geochemisty.

0 引言

埃迪卡拉纪-寒武纪界线(Ediacaran-Cambrian
boundary,简称ECB)附近发生了以埃迪卡拉生物群

为前奏、以小壳化石为序幕和以澄江动物群为主幕的

寒武纪大爆发事件(舒德干,2009;舒德干等,2009;朱
茂炎,2010).寒武纪生物大爆发的原因,多数学者认

为是生物自身和外部环境共同作用的结果,其中生物

自身的原因包括基因、演化和生态系统的突破等,而
在外部环境中大气-海水含氧量的提高居于重要地

位(Marshall,2006).
前人对华南寒武纪纽芬兰世到第二世的沉积水

体的氧化还原性质做过大量工作.贵州松林等地的

Mo同位素、微量元素显示在寒武纪纽芬兰世中期

存在 硫 化 事 件(Willeetal.,2008;Jiangetal.,

2009;Pietal.,2013).浅水环境的川西北沙滩剖面、
斜坡-盆地环境的黔东南松桃剖面等的黄铁矿硫同

位素(δ34Spy)、黄铁矿矿化程度(degreeofpyritiza-
tion,DOP)、微量元素等显示在寒武纪纽芬兰世出

现过硫化环境(Goldbergetal.,2007;Guoetal.,

2007a).桂北斜坡-盆地环境的泗里口剖面微量元

素、草莓状黄铁矿粒径、δ34Spy及铁组分等显示,在

ECB附近的老堡组沉积环境处于缺氧非硫化状态,
湖南留茶坡剖面ECB附近的留茶坡组微量元素显

示其处于缺氧环境(Changetal.,2009,2010,2012;
常华进等,2009).斜坡-盆地环境的龙鼻嘴剖面的

干酪根稀土元素、铁组分、δ34Spy等显示该剖面在纽

芬兰世总体上处于缺氧非硫化环境,仅在个别层段

零星发育硫化环境(Wangetal.,2012a;邓义楠等,

2014).与此同时,龙鼻嘴剖面纽芬兰世持续的缺氧

非硫化环境直到第二世才转变为氧化环境,这与松

桃剖面ECB附近由缺氧非硫化过渡到硫化环境最

后再次恢复到缺氧非硫化环境的垂向演化模式存在

差别.龙鼻嘴等剖面纽芬兰世到第二世初期广泛存

在的持续性缺氧非硫化环境对前人提出的该时期华

南洋、甚至全球范围内的深海遍布硫化环境的空间

分布模式提出了挑战(Goldbergetal.,2007;Wille
etal.,2008).与此同时,龙鼻嘴等深水环境中缺氧

水体并未富集游离 H2S的原因尚需进一步探讨.因
此需要更多的剖面,特别是斜坡-盆地环境的资料

去约束华南洋纽芬兰世海水氧化还原性质的垂向演

化和空间分布、沉积水体氧化还原性质演化的驱动

机制以及沉积水体氧化还原性质的演化,这对纽芬

兰世生物演化的意义.
为探讨这些问题,本研究选取李家沱剖面(沉积

于斜坡-盆地环境且连续出露,图1),针对纽芬兰

世的留茶坡组硅质岩和小烟溪组泥岩,分析其有机

碳含量及同位素值、总硫含量、黄铁矿硫同位素、微
量元素等,研究斜坡-盆地环境纽芬兰世沉积水体

的氧化还原性质的垂向演化、初级生产力的垂向演

化、海水硫酸盐浓度及沉积水体氧化还原性质的控

制因素及其生物学意义.

1 地质背景

前寒武纪-寒武纪过渡期,中国南方受到了劳

伦古陆与冈瓦纳古陆重组事件的影响,中国南方由

一个裂谷盆地向被动大陆边缘演化(Chenetal.,

2009).传统上,华南寒武系被划分为上、中、下3统,
其中,下寒武统按从老到新又被进一步细分为梅树

村阶、筇竹寺阶、沧浪铺阶和龙王庙阶.近年来,传统

的寒武系三分方案逐渐被四分方案所取代,两者之

间主要的修订就在于将原下寒武统依据三叶虫的首

现时间点划分为三叶虫出现之前的第1统(纽芬兰

统)和出现之后的第2统,因此,新修订的纽芬兰统

大致与中国南方前人所使用的下寒武统梅树村阶的
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图1 中国南方早中纽芬兰世岩相 (a)和晚纽芬兰世岩相古地理分布(b)

Fig.1 SimplifiedpalaeogeographicmapofYangtzeplatformduringtheEarly-MiddleTerreneuvianepoch(a)andYangtzeplat-
formduringtheLateTerreneuvianepoch(b)

据Goldbergetal.(2007)和Jiangetal.(2012)修改.1.沙滩剖面;2.三峡地区;3.柑子坪剖面;4.李家沱剖面;5龙鼻嘴剖面;6.松桃剖面;7.泗里口

剖面;8.渣拉沟剖面;9.松林剖面;10.戈仲伍剖面;11.肖滩剖面;12.老林剖面;13.梅树村剖面

时间分布范围大致相同(罗惠麟等,1984;项礼文和

朱兆玲,1999).纽芬兰统和第2统各自再细分为2
个阶,其中纽芬兰统第1阶(幸运阶)的底界以遗迹

化石Trichophycuspedum 的首现为标志,第2阶

的底 界 通 常 以 小 壳 化 石(SmallShellyFossils,

SSFs)WatsonellacrosbyiZone的首现为标志.华南

的纽芬兰统和第2统分别以滇东统和黔东统命名,
而滇东统则由晋宁阶和梅树村阶组成,分别与国际

地层表中的幸运阶和第2阶对应(Ogg,2008;彭善

池,2009;Pengand Babcock,2011;Kouchinsky
etal.,2012).

中国南方寒武纪纽芬兰世很大程度上继承了新

元古代末期的沉积格局.纽芬兰世初期总体由无镶

边的碳酸盐岩台地环境逐渐向深水过渡到斜坡-盆

地环境(Zhuetal.,2003).具体是:四川、云南及贵

州西北为碳酸盐岩台地,并发育一套含磷质沉积(钱
逸等,2002;Goldbergetal.,2007);在湖北等地,逐
渐过渡为泥质、硅质与碳酸盐岩的间互沉积;而在贵

州东南部、湖南和广西等地则发育由硅质岩和上覆

的泥质岩层所组成的斜坡-盆地相沉积(图1a).在
纽芬兰世初期,中国南方经历了一次全球性的海侵

事件(杨家和徐世球,1997;Steineretal.,2001),而
在纽芬兰世的中-晚期之交,发生了一次大规模的

海退事件,使得四川、湖北、云南等地的台地沉积区

暴露、剥蚀形成不整合面(Goldbergetal.,2007;

Jiangetal.,2012).在晚纽芬兰世初期,海平面的快

速上升使得浅水环境由纽芬兰世早-中期的碳酸盐

岩台地沉积演变为硅质碎屑陆架沉积(图1b).通过

对云南东部纽芬兰世小壳化石的详细研究,划分出

Anabarites trisulcatus-Protohertzina anabarica
AssemblageZone(SSFs1),Paragloborilussubglo-
bosus-Purellasquamulosa AssemblageZone(SSFs
2),WatsonellacrosbyiAssemblageZone(对应于

HeraultipegmayunnanensisZone)(SSFs3),Si-
nosachites flabelliformis-Tannuolina zhangwen-
tangiAssemblageZone(SSFs4)4个小壳化石带,
在SSFs3与 SSFs4间 存 在 一 个 贫 化 石 带(Li
etal.,2007;Steineretal.,2007).

李家沱剖面位于湖南省怀化市沅陵县凉水井镇

东南(图1a和1b).剖面自下而上地层依次为留茶坡

组硅质岩、小烟溪组泥质岩.留茶坡组与小烟溪组之

间为整合接触.在中国南方ECB附近广泛分布的留

茶坡 组 硅 质 岩 被 认 为 是 一 套 穿 时 沉 积 (Wang
etal.,2012b),ECB位于其中-上部泥质含量增加

的层段(钱逸和尹恭正,1984).Guoetal.(2007b)在
沅陵县所获得的完整留茶坡组地层是岩屋潭水库剖

面的留茶坡组硅质岩和本文研究的李家沱剖面的留

茶坡组硅质岩组合而成,通过岩性和碳同位素的比

对,本文的李家沱剖面留茶坡组硅质岩相当于Guo
etal.(2007b)的留茶坡组的中-上部.李家沱剖面

留茶坡组下部为灰色厚层硅质岩,上部为薄-中层

硅质岩,顶部夹少量灰质板状页岩,局部地区夹少量
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图2 李家沱剖面有机碳含量、同位素组成及Ba、Ni、Cd、Cu、Zn等元素的富集系数

Fig.2 TOC,δ13Corg,andtheenrichmentfactorsofBa,Ni,Cd,CuandZnfromtheLijiatuosection,SouthChina

灰岩、白云岩透镜体.李家沱剖面小烟溪组下段以黑

色炭质泥岩为主,夹黑色硅质岩、硅质炭质板状页岩

及石煤层,近底部炭质板状页岩中含磷结核及富集

钼、镍、钴、钒、铀等多种金属元素;上段为黑色炭质

泥岩、白云质灰岩、灰岩或呈互层.该组化石稀少,仅
在小烟溪组距底9m、18~23m 处见有海绵化石

(Guoetal.,2007b).

2 样品与实验方法

样品采自湖南省怀化市沅陵县李家沱剖面连续

出露的留茶坡组硅质岩与小烟溪组泥质岩(图2).野
外样品在实验室先去除风化表面,用ShatterBox
8510刚玉罐碾磨至200目,然后进行各项分析测试.

全岩 有 机 碳 同 位 素 方 法 采 用 Kumpetal.
(2011)的方法,具体步骤如下:(1)将1~2g样品用

过量4mol/L的稀盐酸加热至50~60℃溶解2h,
而后静置24h;(2)用蒸馏水反复清洗样品至中性;
(3)放入烘箱中恒温60℃烘干;(4)按照质量比1∶
8称取前述经过稀盐酸溶解过的样品与CuO粉末,
混合均匀,装入石英管中抽真空密封;(5)放入马弗

炉中,在恒温850℃下充分反应,在真空线上打开,
收集CO2 气体;(6)利用中国地质大学(武汉)地质

过程与矿产资源国家重点实验室 MAT253型气体

同位素比值质谱仪测定收集的CO2 的碳同位素组

成.碳同位素组成采用 V-PDB标准,分析精度优于

±0.1‰.
黄铁矿硫提取采用Canfieldetal.(1986)的铬

还原方法.硫化银的硫同位素分析步骤如下:(1)称
取前述通过铬还原法收集到的 Ag2S粉末15mg;
(2)称取过量的 V2O5 与 Ag2S混合,装入石英管;
(3)升温至1050℃,且真空度达到1.0×10-3Pa
后,恒温15min;(4)用液氮冷冻收集释放的SO2 气

体于样品管中;(5)使用中国科学院地质与地球物理

研究所稳定同位素地球化学实验室中Finnigan公

司生产的DeltaS气体同位素质谱仪测定同位素比

值.硫 同 位 素 采 用 V-CDT 标 准,分 析 精 度 优 于

±0.3‰;微量元素分析方法和程序与向雷等(2012)
相同.微量元素富集系数的计算公式如下:X-ef=
(X/Th)样品/(X/Th)PAAS,其中X-ef为微量元素富

集系数,X 为该微量元素含量.富集系数通过对微量

元素浓度进行Al的标准化校正以消除陆源碎屑的

影响,并且消除成岩作用与变质作用的影响(Tribo-
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villardetal.,2006;Märzetal.,2008;Algeoand
Tribovillard,2009).Th、Zr、Ti等可替代Al计算微

量元素的富集系数(Riquieretal.,2006),本研究未

对主量元素Al进行分析,故选取Th替代Al,并选

择代表典型碎屑泥页岩组成的后太古代澳大利亚平

均页岩(PAAS)作为标准计算富集系数(Steiner
etal.,2001).

总有机碳(TOC)和总硫(TS)的分析测定采用

美国LECO公司生产的CS-200,分析测试在中国石

化石油勘探开发研究院无锡石油地质研究所实验研

究中心完成.TOC的分析精度优于±0.5%,TS的

分析精度优于±1.5%.

3 结果

李家沱剖面留茶坡组硅质岩段的下部,有机碳

图3 李家沱剖面总硫含量、黄铁矿硫同位素、Re/Mo×1000、Th/U、V/Sc及 Mo、U、V富集系数

Fig.3 TS,δ34Spy,Re/Mo×1000,Th/U,V/ScandtheenrichmentfactorsofMo,UandVfromtheLijiatuosection,

SouthChina

同位素值(δ13Corg)呈现出一个2.6‰的负偏移,而后

恢复并稳定到-33.1‰~-34.7‰.在留茶坡组硅质

岩与上覆小烟溪组泥岩的岩性转换处,有机碳同位

素值发生了一次2.8‰的正偏移,而后在保持了一段

相对比较稳定的时期之后,开始正偏移,偏移幅度达

到4.9‰,在正偏移达到峰值-27.8‰之后,又出现

明显的负偏移,并且稳定到-33.6‰~-32.6‰;而
在小烟溪组的顶部,略有正偏,偏移幅度小于2‰

(表1,图2).
垂向上,李家沱剖面V/Sc与 Mo、U、V的富集

系数呈现相似的变化趋势,而Th/U与上述指标呈

现相反的演化趋势.其大致可以划分出5个阶段(图

3).第Ⅰ阶段,位于留茶坡组下部(0~13.70m,图3,
带Ⅰ),Th/U 维 持 在 0.07~0.21,V/Sc 介 于

114.19~156.73,Mo、U、V的富集系数均大于10,
并且 Mo的富集系数(Mo-ef)大于 U 的富集系数

(U-ef),而U的富集系数(U-ef)又大于V的富集系

数(V-ef).第Ⅱ阶段,位于留茶坡组中部(13.70~
20.60m,图3,带Ⅱ),Th/U维持在0.33~2.58,V/

Sc介于9.41~12.52,Mo-ef>U-ef>V-ef,其中

Mo-ef维持在10附近,U-ef保持在6附近,V基本

无富集.第Ⅲ阶段,位于留茶坡组上部到小烟溪组下

部(20.60~62.83m,图3,带Ⅲ),Th/U 维持在

0.02~0.33,V/Sc介 于 85.25~726.70,U-ef>
Mo-ef>V-ef,其 中 Mo-ef分 布 范 围 为 34.33~
460.19,U-ef分布范围为47.83~961.25,V-ef分布

范围为10.81~147.78.第Ⅳ阶段,位于小烟溪组中

部(62.83~82.45m,图3,带Ⅳ),Th/U 维 持 在

0.96~3.53,V/Sc介于4.50~13.13,U-ef>Mo-ef>
V-ef,其中 Mo-ef分布范围为0.80~14.95,U-ef分

布范围为4.46~16.44,V-ef分布范围为0.52~
2.20.第Ⅴ阶 段,位 于 小 烟 溪 组 上 部(82.45~
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表1 李家坨剖面地球化学数据

Table1 GeochemicaldataoftheLijiatuosectionduringtheTerreneuvianstage,SouthChina

样品号
样品深度
(m)

TOC
(%)

δ13Corg
(V-PDB‰)

TS
(%)

δ34Spy
(V-CDT‰)

Th Mo Mo-ef U U-ef V V-ef Ba Ba-ef Ni Ni-ef

L-X-54 140.11 5.4 -32.2 0.1 11.6 24.10 29.70 33.70 45.7 194.0 1.7 4092 7.8 7.70 0.2
L-X-52 132.61 4.9 -32.9 0.1 10.1 30.60 43.30 71.50 111.2 1531.0 15.5 2315 5.0 111.00 2.6
L-X-51 128.71 0.6 -31.8 0.0 4.4 7.69 25.20 16.20 58.3 362.0 8.5 2255 11.4 6.44 0.4
L-X-50 125.91 6.1 -33.1 0.1 6.6 16.30 35.40 13.70 32.7 1682.0 26.1 2379 7.9 18.40 0.7
L-X-48 121.91 6.4 -33.0 0.1 6.0 15.60 37.50 13.60 35.9 3905.0 67.0 1266 4.7 16.00 0.6
L-X-47 119.21 5.2 -32.6 0.1 4.0 11.60 41.50 8.90 35.0 1613.0 41.2 1233 6.8 11.20 0.7
L-X-46 114.61 7.7 -32.8 0.1 3.6 22.40 90.00 12.10 53.4 2041.0 58.6 1892 11.7 15.80 1.1
L-X-44 111.11 13.1 -32.9 0.2 15.1 4.0 32.30114.90 11.50 45 254.0 6.5 1705 9.3 16.20 1.0
L-X-41 105.81 13.2 -33.0 0.2 19.0 4.8 60.80183.00 18.70 61.9 348.0 7.5 1852 8.6 19.20 1.0
L-X-39 102.76 11.8 -33.0 0.2 4.7 46.40140.30 14.50 48.2 275.0 5.9 1558 7.3 12.50 0.6
L-X-38 99.21 8.8 -33.3 0.1 5.8 54.20134.10 17.30 47 2080.0 36.8 1007 3.8 19.50 0.8
L-X-36 95.36 8.5 -33.5 0.1 4.3 31.60105.60 28.90 106.1 1708.0 40.8 928 4.8 26.00 1.5
L-X-34 92.15 11.3 -33.4 0.2 18.9 4.7 98.90299.63 14.80 49.3 2443.0 52.9 1150 5.4 28.90 1.5
L-X-32 88.95 12.7 -33.6 0.2 3.7 136.00521.40 18.50 77.9 2152.0 58.9 1308 7.7 28.90 1.9
L-X-31 86.15 2.0 -32.7 3.5 25.7 7.9 12.20 22.00 28.40 56.4 818.0 10.6 8947 24.9 49.70 1.5
L-X-29 82.35 4.2 -31.6 2.6 21.9 13.0 10.40 11.40 13.60 16.4 176.0 1.4 2670 4.5 41.90 0.8
L-X-28 78.55 1.1 -27.8 0.0 16.5 2.60 2.20 4.70 4.5 83.5.00.5 3082 4.1 24.50 0.4
L-X-26 72.75 1.0 -29.3 0.1 14.2 12.4 0.70 0.80 3.97 5.0 133.0 1.1 2254 4.0 26.90 0.5
L-X-24 68.35 1.4 -29.3 0.1 17.3 12.2 0.90 1.00 3.70 4.8 82.3 0.7 4650 8.4 18.90 0.4
L-X-23 64.75 7.3 -30.9 8.4 31.1 8.0 8.30 15.00 6.70 13.2 172.0 2.2 15751 43.5 23.00 0.7
L-X-21 62.73 16.6 -31.4 0.4 23.4 6.7 53.20113.40 20.70 48.5 710.0 10.8 6151 20.2 23.90 0.9
L-X-19 60.53 18.7 -32.7 0.4 5.7 51.90131.40 22.80 63.4 618.0 11.2 7277 28.3 29.00 1.2
L-X-18 56.53 19.4 -32.5 0.4 17.8 4.1 76.60264.60 12.60 47.8 729.0 18.0 5037 26.8 33.50 1.9
L-X-17 52.93 1.4 -32.3 0.2 0.4 12.10460.20 23.00 961.3 544.0147.8 7420 434.2 11.40 7.2
L-X-16 43.93 11.9 -33.6 0.7 13.1 2.7 58.20314.10 16.80 99.6 525.0 20.2 16882 140.2 25.70 2.3
L-X-14 40.53 1.6 -33.3 0.1 17.8 0.3 5.70323.20 1.50 93.0 154.0 62.9 3641 320.4 6.90 6.6
L-X-11 36.41 1.6 -33.1 0.1 18.2 0.3 2.80131.60 6.80 353.4 108.0 36.7 2534 185.2 9.80 7.7
L-X-09 34.06 9.4 -32.9 0.5 18.5 2.7 7.60 40.70 12.10 71.2 1208.0 46.2 3420 28.2 46.20 4.1
L-X-07 32.41 5.7 -32.5 0.4 20.6 1.0 2.40 34.30 4.00 64.2 475.0 49.6 1444 32.5 50.90 12.4
L-X-05 31.95 8.3 -32.9 0.5 17.2 3.2 8.40 38.00 14.40 71.8 1499.0 48.6 3204 22.4 40.60 3.1
L-X-03 29.98 8.1 -32.4 0.4 22.7 3.4 9.10 38.90 19.60 92.2 1265.0 38.7 4256 28.0 21.60 1.5
L-X-02 28.08 0.8 -32.4 0.1 1.0 4.30 62.30 3.50 54.9 577.0 59.7 5101 113.7 4.80 1.2
L-X-01 26.48 0.1 -31.2 0.0 13.1 0.2 2.00148.30 4.00 333.3 78.9 42.4 906 104.9 6.60 8.3
L-L-12 26.45 0.7 -34.0 0.1 16.8 0.2 0.80 72.90 2.80 280.8 26.0 17.1 485 68.8 1.90 3.0
L-L-11 25.20 0.5 -33.5 0.0 0.3 1.90105.80 4.40 275.9 96.7 39.5 570 50.2 3.60 3.4
L-L-10 23.20 0.9 -33.0 0.0 0.4 3.70125.60 11.50 431.3 167.0 40.7 1405 73.8 4.30 2.4
L-L-09 20.50 0.3 -32.6 0.1 8.43 2.5 1.80 10.30 7.40 47.0 34.2 1.4 1447 12.9 3.50 0.3
L-L-08 19.10 0.3 -33.3 0.0 3.0 2.10 10.10 1.30 7.0 35.6 1.2 1050 7.6 1.70 0.1
L-L-07 15.70 1.0 -33.9 0.1 13.80 2.4 1.40 8.40 0.90 6.1 32.3 1.4 1252 11.5 1.80 0.2
L-L-06 13.60 1.3 -34.3 0.1 0.5 18.40489.10 2.60 75.9 113.0 21.5 365 14.9 3.60 1.6
L-L-04 9.00 0.9 -34.7 0.0 0.8 21.10379.50 5.60 111.1 177.0 22.7 478 13.2 3.40 1.0
L-L-03 6.70 0.7 -34.0 0.0 0.8 7.00131.90 9.30 193.0 165.0 22.2 1357 39.3 5.20 1.6
L-L-01 0.0 0.1 -32.1 0.1 5.90 5.5 4.10 10.50 76.20 216.9 13.1 0.2 820 3.3 9.80 0.4

样品号 样品深度(m) Cd Cd-ef Cu Cu-ef Zn Zn-ef Sc V/Sc Th/U Re Re/Mo×1000

L-X-54 140.11 0.1 1.4 17.9 0.3 28.3 0.90 10.5 18.5 0.3 0.353 14.7
L-X-52 132.61 0.7 9.4 464.0 8.8 101.0 3.86 14.2 107.8 0.1 0.803 26.2
L-X-51 128.71 0.6 19.5 35.4 1.5 39.7 3.30 5.5 65.5 0.3 0.005 0.7
L-X-50 125.91 0.5 11.1 25.0 0.7 31.0 1.70 6.4 262.8 0.5 0.083 5.1
L-X-48 121.91 0.2 4.5 15.1 0.5 31.4 1.90 6.8 570.9 0.4 0.164 10.5
L-X-47 119.21 0.1 2.6 94.9 4.5 16.4 1.50 4.3 376.0 0.5 0.054 4.7
L-X-46 114.61 0.2 9.6 12.4 0.7 14.6 1.50 4.4 467.1 0.3 0.137 6.1
L-X-44 111.11 0.1 4.8 10.5 0.5 13.6 1.20 5.4 47.5 0.4 0.021 0.7
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续表1

样品号 样品深度(m) Cd Cd-ef Cu Cu-ef Zn Zn-ef Sc V/Sc Th/U Re Re/Mo×1000

L-X-41 105.81 0.1 1.6 7.4 0.3 23.7 1.80 7.2 48.6 0.3 0.041 0.7
L-X-39 102.76 0.1 2.8 9.5 0.4 20.0 1.50 5.1 53.7 0.3 0.013 0.3
L-X-38 99.21 0.1 1.0 20.3 0.7 35.0 2.20 7.1 293.0 0.3 0.088 1.6
L-X-36 95.36 0.3 10.6 175.0 7.8 31.5 2.60 5.6 305.0 0.2 0.149 4.7
L-X-34 92.15 0.3 7.9 18.3 0.7 13.0 1.00 5.7 431.6 0.3 0.235 2.4
L-X-32 88.95 0.2 6.6 83.1 4.3 17.7 1.70 6.9 312.8 0.2 0.211 1.6
L-X-31 86.15 0.5 8.7 79.5 1.9 30.0 1.40 11.6 70.5 0.3 0.009 0.7
L-X-29 82.35 0.2 1.8 44.6 0.7 56.8 1.60 13.4 13.1 1.0 0.009 0.9
L-X-28 78.55 0.2 1.5 15.0 0.2 86.2 1.90 18.5 4.5 3.5 0.021 8.2
L-X-26 72.75 0.2 1.9 16.7 0.3 83.0 2.40 14.9 8.9 3.1 0.027 39.1
L-X-24 68.35 0.2 1.8 18.6 0.3 83.6 2.50 18.3 4.5 3.3 0.005 5.8
L-X-23 64.75 0.2 2.9 25.2 0.6 46.1 2.10 6.7 25.8 1.2 0.009 1.1
L-X-21 62.73 0.2 3.9 10.6 0.3 23.2 1.20 8.2 86.5 0.3 0.053 1.0
L-X-19 60.50 0.3 7.3 13.3 0.5 20.4 1.30 6.7 91.8 0.3 0.055 1.1
L-X-18 56.53 0.1 3.5 12.1 0.6 11.1 1.00 2.7 266.1 0.3 0.094 1.2
L-X-17 52.93 5.1 1935.8 63.8 32.4 160.0 152.10 0.9 635.5 0.1 0.094 7.8
L-X-16 43.93 0.2 13.0 27.1 2.0 47.9 6.50 3.7 140.4 0.2 0.057 1.0
L-X-14 40.53 0.1 81.2 39.5 30.1 11.3 16.20 0.3 532.9 0.2 0.030 5.3
L-X-11 36.41 3.5 1662.8 39.1 24.8 62.4 74.10 0.4 244.3 0.1 0.047 17.0
L-X-09 34.06 0.2 11.3 105.0 7.5 20.7 2.80 3.0 408.1 0.2 0.020 2.6
L-X-07 32.41 1.6 236.6 52.9 10.3 100.0 36.50 1.1 443.9 0.2 0.006 2.6
L-X-05 31.95 0.5 21.9 41.7 2.5 39.3 4.50 2.8 543.1 0.2 0.027 3.2
L-X-03 29.98 0.1 4.9 287.0 16.4 26.2 2.80 4.1 310.8 0.2 0.063 6.9
L-X-02 28.08 0.2 27.1 51.3 9.9 10.7 3.90 0.8 726.7 0.3 0.040 9.3
L-X-01 26.48 0.1 3.8 15.5 15.6 36.2 68.10 0.7 111.1 0.1 -- --
L-L-12 26.45 0.1 120.9 46.6 57.3 8.9 20.60 0.3 85.3 0.1 0.007 8.9
L-L-11 25.20 0.1 60.6 30.6 23.3 14.6 20.90 0.5 202.3 0.1 0.003 1.6
L-L-10 23.20 0.3 93.5 47.7 21.7 15.0 12.80 1.0 173.4 0.1 0.014 3.8
L-L-09 20.50 0.8 48.2 9.1 0.7 26.0 3.80 3.0 11.6 0.3 0.003 1.7
L-L-08 19.10 -- -- 9.41 0.6 6.3 0.80 3.8 9.4 2.3 0.004 1.9
L-L-07 15.70 0.1 3.3 5.5 0.4 5.6 0.80 2.6 12.5 2.6 0.003 2.1
L-L-06 13.60 0.2 48.9 18.6 6.6 8.7 5.80 0.7 156.7 0.2 0.034 1.9
L-L-04 9.00 0.2 26.8 14.3 3.4 6.6 3.00 1.6 114.2 0.1 0.020 1.0
L-L-03 6.70 0.2 29.0 37.3 9.4 17.6 8.30 1.2 135.3 0.1 0.031 4.4
L-L-01 0 4.4 114.2 14.1 0.5 142.0 9.20 10.5 1.3 0.1 0.025 6.2

  注:微量元素含量单位为10-6.

140.11m,图3,带Ⅴ),Th/U维持在0.14~0.48,V/

Sc介于18.48~570.91,Mo-ef>U-ef>V-ef,其中

Mo-ef分布范围为22.03~521.39,U-ef分布范围为

32.67~111.24,V-ef分布范围为1.71~67.04.整个

剖面Re/Mo呈现出在0.28~39.07范围内大幅度

变化,并且大体呈现出3次主要的变化,第1次在小

烟溪组下部,第2次在小烟溪组中部,最后1次波动

出现在小烟溪组顶部(表1,图3).
李家沱剖面的有机碳含量(TOC)大致呈现出

与V/Sc、Mo-ef、U-ef、V-ef等指标相同的变化趋势

(图3).留茶坡组总体上比小烟溪组低得多,并且留

茶坡组下部(0~19.20m)的TOC(平均值为0.76%)
比留茶坡组中上部(19.20~28.90m,平均值为

0.52%)略 高.TOC 在 小 烟 溪 组 底 部 (28.9~

64.85m,平均值为6.64%)比小烟溪组顶部(带Ⅴ,
平均值为7.6%)和中部(带Ⅳ,平均值为1.17%)都
要高(表1,图2).

李家沱剖面Cd、Cu、Zn等元素的富集系数大致

也可分为5个不同的阶段,各阶段的垂向位置大致

与V/Sc、Th/U与 Mo-ef、U-ef、V-ef等所识别和划

分的阶段大致相同(图2).虽然Ba、Ni的富集系数

的5阶段变化幅度不如Cd-ef、Cu-ef、Zn-ef显著,但
仍大致保持了与Cd-ef、Cu-ef、Zn-ef同向的演化趋

势.在留茶坡组下部(带Ⅰ),Cd-ef>Ba-ef>Cu-ef>
Zn-ef>Ni-ef.Ba-ef分布于13.23~39.23,Cd-ef分布

于26.80~48.91,Cu-ef分布于3.43~9.37,Zn-ef分

布于2.95~8.25,Ni-ef分布于1.02~1.64.在留茶坡

组中 部(带Ⅱ),Cd-ef>Ba-ef>Zn-ef>Cu-ef>
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Ni-ef,Ba-ef分 布 于 7.62~12.94,Cd-ef分 布 于

3.29~48.19,Cu-ef分布于0.44~0.70,Zn-ef分布于

0.75~3.78,Ni-ef分布于0.13~0.34.在留茶坡组上

部到小烟溪组下部(带Ⅲ),Cd-ef>Ba-ef>Zn-ef>
Cu-ef>Ni-ef,Ba-ef分布于20.17~434.15,Cd-ef分

布于3.49~1935.82,Cu-ef分布于0.30~57.32,

Zn-ef分布于0.96~152.13,Ni-ef分布于0.85~
12.39.在小烟溪组中部(带Ⅳ),Ba-ef>Cd-ef,均明

显高 于 Zn-ef、Cu-ef、Ni-ef,Ba-ef分 布 于4.00~
43.48,Cd-ef分 布 于 1.50~2.91,Cu-ef分 布 于

0.17~0.65,Zn-ef分布于1.56~2.45,Ni-ef分布于

0.35~0.77.在小烟溪组顶部(带Ⅴ),Ba-ef、Ni-ef、

Cd-ef、Cu-ef、Zn-ef等较小烟溪组中部(带Ⅳ)略有

上升,但总体仍偏低,Ba-ef分布于3.83~24.85,

Cd-ef分布于0.96~19.50,Cu-ef分布于0.29~8.76,

Zn-ef分布于0.87~3.58,Ni-ef分布于0.16~2.62
(表1,图2).

李家 沱 剖 面δ34Spy总 体 较 重,介 于5.9‰~
31.1‰,均值为17.8‰.李家沱剖面δ34Spy的垂向演

化趋势上呈现出在留茶坡组下部(带Ⅰ)从5.9‰增

加到硅质岩段中部13.8‰,在留茶坡组中部(带Ⅱ)
由13.8‰下降到8.4‰;在留茶坡组上部到小烟溪组

下部(带Ⅲ)持续上升到31.1‰,在小烟溪组中部(带

Ⅳ)下降到14.2‰;在小烟溪组上部(带Ⅴ)则先上升

到25.7‰,而后下降到15.1‰(表1,图3).

4 讨论

4.1 地层对比

海水溶解无机碳(dissolvedinorganiccarbon,
简称DIC)库在十万年级以上的时间尺度,被看作是

均匀混合的(Zachosetal.,2005).同时期不同地区

地层的有机碳同位素值之间以及有机碳同位素值与

无机碳同位素值之间可以通过各自碳同位素的偏移

幅度与偏移速率等进行对比.中国南方埃迪卡拉纪

-寒武纪转折期的留茶坡组沉积大致开始于埃迪卡

拉纪灯影期,结束于纽芬兰世,而李家沱剖面所在的

湘中地区的小烟溪组沉积主体属于寒武纪纽芬兰世

到第二世(庞维华等,2011;Wangetal.,2012b).因
此,李家沱剖面留茶坡组沉积不早于灯影期,小烟溪

组沉积不晚于寒武纪第三世.李家沱剖面由于缺乏

年代地层数据,其硅质岩段中生物稀少,上覆泥质岩

段仅有少量不具有地层对比意义的生物化石(Guo
etal.,2007b),故只能在岩石地层的约束下依据有

图4 有机碳同位素组成与有机碳含量交会点

Fig.4 CrossplotofTOCversusδ13CorgintheLijiatuosection
▲表示留茶坡组;●表示小烟溪组

机碳同位素进行地层对比.
4.1.1 有机碳同位素数据的可靠性 沉积水体和

早成岩阶段的有机矿化作用与埋藏成岩阶段的热成

熟作用都可能改变有机质的碳同位素值.通过对黑

海、Kara海、Cariaco盆地等的研究发现:有机矿化

作用对沉积有机质的碳同位素组成的改变幅度为

-1‰~2‰(GongandHollander,1997;Lehmann
etal.,2002;Galimov,2004).在热成熟作用过程中,
沉积有机质中的12C相比较于13C会优先释放,导致

TOC与δ13Corg呈现出负相关关系,但李家沱剖面并

无此种负相关关系(图4).与此同时,李家沱剖面连

续沉积的留茶坡组和小烟溪组的总厚度不超过

200m,考虑地温梯度的影响,则其小烟溪组最顶部

和留茶坡组最底部地层之间所经历的埋藏温度相差

至多6~10℃,因此可以认为该剖面有机碳同位素

值的垂向演化趋势受到有机质热成熟作用的影响较

小.沙滩、松桃、瓮安等剖面的 H/C分析结果也表

明:埋藏成岩阶段的热成熟作用对中国南方不同剖

面纽芬兰世有机碳同位素值的影响差异不大,都小

于3‰(Guoetal.,2007b).Guoetal.(2007b)对李

家沱-岩屋潭剖面的有机碳同位素数据所进行的分

析结果,大致整体上比本文偏轻约1‰,这可能与在

不 同 的 实 验 室 所 进 行 的 分 析 有 关.Guoetal.
(2007b)的研究表明,碳同位素的变化层位和变化

趋势大致与本文所获数据相同,证实本文所获得的

有机碳同位素是可靠的(图5).
4.1.2 李家沱剖面与华南其他剖面的碳同位素地

层对比 华南斜坡-盆地相带中的ECB 位于留茶

坡组内部泥质与磷质含量增加的层段(钱逸和尹恭

正,1984;Zhuetal.,2003;Goldbergetal.,2007;
Chenetal.,2009).李家沱剖面留茶坡组未见底,仅
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出露留茶坡组中上部(Guoetal.,2007b);本研究测

试的数据及Guoetal.(2007b)测试的数据都显示

李家沱剖面留茶坡组硅质岩段中仅有一个-2‰~
-3‰碳同位素偏移(图5,偏移B),因此可将此碳

同位素负偏移作为李家沱剖面的ECB.虽相比较于

肖滩(周传明等,1997;Cremoneseetal.,2013;Li
etal.,2013)、老林(ShenandSchidlowski,2000;Li
etal.,2009)等 台 地 相 带 剖 面 及 柑 子 坪 (Chen
etal.,2009)、三峡地区(Ishikawaetal.,2008;Jiang
etal.,2012)等过渡相区剖面(8‰~12‰)的碳同位

素负偏移幅度而言,李家沱剖面ECB 碳同位素负

偏移的幅度小得多,但与同处于斜坡-盆地相带的

袁家剖面(Guoetal.,2013)、龙鼻嘴剖面(Wang
etal.,2012a)的偏移幅度大致相近.虽然ECB 在台

地相与斜坡-盆地相的偏移幅度不同,但ECB 碳

同位素负偏移在中国南方广泛存在.
在负偏移B 之后,李家沱剖面有机碳同位素值

开始经历小幅正偏移C,之后经历负偏移D,在留茶

坡组硅质岩与小烟溪组泥岩的岩性转换处呈现出

2.8‰的急速正偏移E.正偏移C、E 之间的地层间

距小于10m,此种碳同位素正偏移与负偏移快速交

替的特征与肖滩剖面、老林剖面的待补段(或小歪头

山段)顶部到中谊村段底部之间的碳同位素波动特

征大致相似(周传明等,1997;ShenandSchidlows-
ki,2000;Lietal.,2009),只是老林剖面与肖滩剖面

的偏移次数更多一些,并且这些正偏移的偏移幅度

明显高于李家沱剖面正偏移C 和E.与李家沱剖面

不同的是:松桃剖面和龙鼻嘴剖面对应层段都只有

一次正偏移,但偏移幅度与李家沱剖面大致相当;在
柑子坪剖面,却存在一偏移幅度达7.4‰的快速正偏

移,其偏移幅度明显比李家沱剖面正偏移 E 大

(Goldbergetal.,2007;Wangetal.,2012a).
在正偏移E 之后,本剖面有机碳同位素值经历

快速负偏移F,而后伴随一段偏移速率明显降低的

负偏移G,这一负偏移事件可与浅水台地的肖滩、老
林等剖面的中谊村段、过渡带环境的柑子坪剖面留

茶坡组硅质岩与牛蹄塘组泥岩之间的白云岩段分别

对比(图5).
负偏移G 之后经历一次缓慢的碳同位素正偏

移事件L,L 大致可以分别与肖滩、老林等剖面的大

海段、柑子坪剖面的正偏移P2、龙鼻嘴剖面的正偏

移P4相对比.其中李家沱剖面正偏移L 并未表现

出浅水台地中正偏移到峰值之后的平台段,并且偏

移速率比老林剖面中谊村段与大海段之间正偏移的

速率慢,偏移幅度也明显比台地环境的小.
在L 之后,经历一次负偏移 M,其可以与肖滩

剖面大海段顶部到石岩头组底部的负偏移相对应,
与柑子坪剖面牛蹄塘组底部的负偏移 N3相对应,
与龙鼻嘴剖面牛蹄塘组底部的负偏移 N4相对比,
与正偏移L 相类似,盆地环境中负偏移 M 的偏移

幅度比台地环境小.
总之,通过有机碳同位素的地层对比,李家沱剖

面留茶坡组到小烟溪组大致与云南东部肖滩、老林

和梅树村等剖面的纽芬兰统地层相当(图5).
4.2 氧化还原性质的垂向演化

微量元素Re在氧化海水中以ReO4-的形式存

在,Re在碎屑沉积物中的含量低于0.05×10-9,但

Re对于沉积水体或沉积物孔隙水的氧化还原性质

极为敏感,在缺氧环境中,Re会大量富集(Morford
etal.,2012).由于其和 Mo对硫化环境的响应大致

相似,但是对于次氧化环境到缺氧非硫化环境的响

应差异较大,故Re/Mo×1000>15.0被定义为次

氧化环境,而Re/Mo×1000<0.8被认为是硫化环

境(RossandBustin,2009).Th、U、V、Sc对沉积水

体的氧化还原性质也具有不同的响应,故 Th/U、

V/Sc也常被运用于判断沉积水体的氧化还原性质.
Th/U介于0~2.0,代表缺氧环境,大于8.0,代表氧

化环境;V/Sc小于9.1,代表了氧化环境,而大于9.1
则代表了缺氧环境(KimuraandWatanabe,2001;

Guoetal.,2007a;Changetal.,2012).
微量元素U、V的大量沉淀常分别发生在海水

O2<5μM和H2S<5nM 的次氧化-缺氧环境中.
而 Mo则常在硫化的沉积水体或孔隙水环境中大量

沉淀.因此,Mo-ef、U-ef、V-ef被广泛运用于判断沉

积水体氧化还原性质.当某种微量元素的富集系数

大于3,说明相比于平均页岩而言,该元素较富集;
而当富集系数大于10时,可以认为该元素有明显的

富集(AlgeoandTribovillard,2009).本文将 Mo-ef、

U-ef、V-ef>10作为区分氧化环境与缺氧环境的

标准.
依据上述原理,李家沱剖面的 Th/U、V/Sc与

Mo-ef、U-ef、V-ef等指标均指示:在李家沱剖面的

留茶坡组中部(带Ⅱ)和小烟溪组中部(带Ⅳ)各发育

一个氧化底水环境,其余层段处于缺氧环境.Re/Mo
显示,李家沱剖面小烟溪组中部(带Ⅳ)同样存在一

个次氧化环境,所不同的是:Re/Mo显示的小烟溪

组中部(带Ⅳ)的 次 氧 化 环 境 比 Th/U、V/Sc与

Mo-ef、U-ef、V-ef所显示的氧化环境的分布范围要
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窄,并且在此氧化事件前后,Re/Mo显示其沉积环

境分别接近于硫化环境.
因此,李家沱剖面小烟溪组中部(带Ⅳ)的水体

氧化事件基本可以确定.考虑到 Th/U、V/Sc指标

不能够明确区分不含游离 H2S的缺氧非硫化环境

和含有游离 H2S的硫化环境,而小烟溪组中部(带

Ⅳ)Re/Mo的低值相伴生的是TS的短暂而突然的

大幅度升高,故这一时期水体氧化事件前后出现的

近硫化环境可视为真实的,但尚需其他指标(比如铁

组分)进一步验证.而在Re/Mo所显示的近硫化环

境中,之所以会在 Mo-ef、U-ef、V-ef上显示出与氧

化环境大致相同的低值,主要可能是由于突然增加

的H2S使得沉积水体中 Mo、U、V消耗速率远远超

过补给速率,导致其贫化造成的(AlgeoandLyons,

2006;Märzetal.,2008).李家沱剖面微量元素所反

映的小烟溪组中部(带Ⅳ)的水体氧化事件与海绵等

化石的出现层位大致相当或略晚,同时也与梅树村

剖面中谊村段 MarkerB 所代表的小壳动物群化石

突然繁盛的时代大致相当或略晚(罗惠麟等,1984;

Guoetal.,2007b).
总之,综合前述地层对比结果,李家沱剖面纽芬

兰世沉积水体主体是没有游离 H2S的缺氧非硫化

环境.这与龙鼻嘴剖面相似,而与松桃和沙滩等剖面

发育较长时间的硫化环境不同.李家沱剖面中部出

现的近硫化环境大致可以与龙鼻嘴剖面牛蹄塘组中

的短暂的硫化环境相对比,其可能比沙滩剖面和松

桃剖面等地纽芬兰世较长时间的硫化环境出现得

晚,也结束得更早.这表明:与埃迪卡拉纪的华南洋

类似,在纽芬兰世的华南洋,不同剖面的海水硫酸盐

浓度受控于各自与硫酸盐供给源距离的差异,导致

海水硫酸盐浓度在空间上呈现出非均质性,从而使

得同处于斜坡-盆地环境的不同剖面,各自硫化环

境的起止时间具有一定的差异(Lietal.,2010).
4.3 初级生产力的垂向演化

某些与海洋透光带中藻等光养生物的生长过程

密切相关的微量元素常被用于反演地质历史中的初

级生产力.其中Ni、Zn、Cu、Cd、Ba等或作为光养生物

的微营养元素,或以吸附形式存在于光养生物中,在
光养生物沉降到沉积界面后,随着有机质在早成岩阶

段的分解,赋存在有机质中的Ni、Zn、Cu、Cd等微量

元素会被释放出来,而后在缺氧的孔隙水环境中以有

机金属络合物或硫化物等形式继续保存在沉积物中

(Muńozetal.,2012).与Ni、Zn、Cu、Cd等不同的是:

Ba易于在次氧化-缺氧水体中释放出来,并且迁移

掉,但总体而言,保存在原地的Ba会占到有机质分解

产生的Ba的75%以上(Xiongetal.,2012).
值得注意的是:前人所述的 Ni、Zn、Cu、Cd、Ba

等生产力指标主要反映了光养生物沉降到沉积界面

上的相对通量,而不是海水透光带向沉积界面输送

的有机质的相对通量.当然这种假设在显生宙的大

多数地质历史时期都是适用的.这是因为在沉积水

体的溶解态氧、硝酸盐、硫酸盐等氧化剂的数量没有

巨幅波动的情况下,光养生物的生产量与最终沉降

到沉积界面的有机质的数量应该是成正比的.但是,
这样的假设并不适用于埃迪卡拉纪到纽芬兰世大

DOC库存在的情况,因为在这一时期,有机质的埋

藏量主要受控于DOC库的规模和沉降机制等,反
过来,DOC库的规模取决于光养生物的生产力和有

机矿化作用的消耗量、沉降量之间的差值,在沉积水

体的氧化还原性质和有机质沉降与埋藏的机制没有

显著变化的情况下,即使保持稳定的初级生产力,其

DOC库规模和有机质的埋藏量也会不断的增加.
如前所述,李家沱剖面从留茶坡组到小烟溪组,

Ba与Ni、Zn、Cu、Cd等指标的变化趋势保持了较好

的一致性,虽然Ba、Ni、Zn、Cu和Cd对沉积水体的

氧化还原状态的响应各异,但是有机质却是这些元

素富集 的 唯 一 共 同 的 动 力(Tribovillardetal.,

2006),从而Ba与Ni、Zn、Cu、Cd均较好指示了沉积

界面的有机质沉降量.总体而言,李家沱剖面的生产

力指标显示出如下特征:
(1)就图2所示的5个大阶段而言,生产力指标

与TOC在垂向上的相对大小也具有趋同性.如前所

述,生产力指标主要反映沉积水体中有机质的沉降

量,而TOC主要反映有机质的埋藏量,也即是:沉
降到沉积界面的有机质经过早成岩阶段的有机矿化

作用、埋藏成岩阶段的热成熟作用和表生风化作用

之后的残余量.因此,TOC不仅与有机质的沉降量

有关,还与沉积界面的氧化还原性质等因素有关.因
此,Ni、Zn、Cu、Cd、Ba等指标能够反映李家沱剖面

沉积期的有机质沉降量.
(2)留茶坡组的生产力指标在留茶坡组下部(带

Ⅰ)与上覆的小烟溪组上部(带Ⅴ)大致相当,而留茶

坡组中部的生产力指标位于整个剖面的最低值.
(3)小烟溪组的生产力指标大致呈现出底部(带

Ⅲ)最高,波动也相对最大,中部(带Ⅳ)的生产力指

标最低,上部(带Ⅴ)介于中部(带Ⅳ)和下部(带Ⅲ)
之间.总体上小烟溪组底部(带Ⅲ)的有机碳沉降量

指标比小烟溪组中上部(带Ⅳ、Ⅴ)都要大得多.需要
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注意的是:小烟溪组中部(带Ⅳ)和上部(带Ⅴ)生产

力指标相差较小,但TOC在小烟溪组中部(带Ⅳ,
平均值为1.94%)和上部(带Ⅴ,平均值为8.25%)却
相差较大,这表明:氧化环境通过限制海洋中P的

再循环利用,降低了初级生产力(Saltzman,2005),
氧化的水体环境显著同时也降低了沉积水体中的有

机碳的保存能力.
值得注意的是,即使是小烟溪组中部(带Ⅳ)(沉

积于氧化环境下,TOC相对较低),其TOC的绝对

值也比地质历史(如晚奥陶纪(Zhangetal.,2011)、
晚二叠世(Algeoetal.,2013)、白垩纪(Sepúlveda
etal.,2009))中许多缺氧环境,甚至是硫化环境的

高.这表明纽芬兰世华南洋的初级生产力整体上维

持在高水平.从浅水台地到深水盆地环境,中国南方

的多个剖面发育多套纽芬兰世含磷层(罗惠麟等,

1984;Guoetal.,2007b;Planavskyetal.,2010;

Wenetal.,2011);与此同时,本剖面及渣拉沟(向雷

等,2012)、肖 滩 (Cremoneseetal.,2013;Och
etal.,2013)、沙滩、松桃(Guoetal.,2007a)、中南

村(Pietal.,2013)、泗里口(Changetal.,2012)等
剖面都显示:Ni、Cu、Zn等微营养元素及 Mo、Fe等

生物固氮酶所需的微量元素在整个华南洋都明显富

集.因此,微营养元素和 N的供给不会成为初级生

产力的限制性因素(AnbarandKnoll,2002),中国

南方纽芬兰世海洋的普遍富营养化造成了这一时期

高的初级生产力.
4.4 海水硫酸盐浓度

如前所述,李家沱剖面除留茶坡组中部(带Ⅱ)和
小烟溪组中部(带Ⅳ)处于短暂的氧化环境之外,其余

层段都处于缺氧环境.缺氧环境依据水体是否存在游

离的H2S又可进一步细分为缺氧非硫化环境与硫化

环境(Lietal.,2010).在 既 没 有 溶 解 氧,也 没 有

NO3-、Fe3+的富有机质环境中细菌硫酸盐还原(bac-
terialsulfatereduction,简称BSR)反应都可以发生,因
此,BSR可发生在缺氧的沉积水体中(Johnstonetal.,

2010),从而在李家沱剖面的缺氧非硫化环境(带Ⅰ、Ⅲ、

Ⅴ)中,其BSR都开始于沉积水体中.
李家沱剖面总体上处于低海水硫酸盐浓度环

境,主要基于以下原因:
(1)李家沱剖面留茶坡组硅质岩的TOC/TS为

1.1~29.0,平均值为19.0,小烟溪组的TOC/TS为

0.6~76.6,平均值为41.3,均远大于纽芬兰世沙滩

剖面的硫化环境的 TOC/Spy(2.0~6.5,平均值为

3.6)和松桃剖面的硫化环境的TOC/Spy(0.2~16.1,

平均值为6.1;Goldbergetal.,2007).因为沉积物中

的总硫(TS)大于或等于黄铁矿硫含量(Spy),所以李

家沱剖面的TOC/Spy比TOC/TS大.从而,李家沱

剖面的TOC/Spy比松桃剖面和沙滩剖面的硫化层

段的TOC/Spy也要大得多.与此同时,除小烟溪组中

部3个异常高的数据点之外,李家沱剖面缺氧层段

的总硫含量(0.01%~0.67%,平均值为0.15%)比
松桃剖面(0.27%~2.67%,平均值为1.48%)和沙

滩剖面(0.67%~1.59%,平均值为1.10%)的硫化

层段的Spy也要低得多,前人的研究证实华南洋在

ECB 附近并未呈现出异常低活性铁含量(Goldberg
etal.,2007;Canfieldetal.,2008;Changetal.,

2010;Wangetal.,2012a),所以,在李家沱剖面有

机质和活性铁供给充足的缺氧环境,造成沉积物中

TS(尤其是Spy)异常低的主要原因在于当时斜坡-
盆地环境总体较低的海水硫酸盐浓度(Raiswelland
Berner,1985;Johnstonetal.,2010).所以李家沱剖

面总体上处于低海水硫酸盐环境.从而在活性有机

质充足供应的环境中,其海水中的BSR就足以极大

地消耗掉沉积水体中的硫酸盐,使得海水对沉积物

的硫酸盐供给受到极大的限制,从而也限制了孔隙

水中BSR的强度及其产生的黄铁矿数量.
(2)垂向上,δ34Spy呈现出与 Mo-ef、U-ef、V-ef

等同频的演化趋势.也即是:在留茶坡组和小烟溪组

的缺氧环境,δ34Spy是不断升高的,而在处于氧化环

境的小烟溪组中部(带Ⅳ),δ34Spy呈现出降低的趋

势.这表明:在贫硫酸盐的缺氧环境背景下,随着

BSR持续进行,海水硫酸盐浓度进一步降低,抑制

了硫同位素分馏,导致δ34Spy不断升高;相反地,随
着氧化作用的不断进行,陆源黄铁矿氧化风化产生

的硫酸盐注入量增加,使得BSR过程中的分馏幅度

升高,δ34Spy出现负偏移.在现代高海水硫酸盐浓度

环境中,氧化底水影响下的沉积物中的黄铁矿的

δ34Spy通常会呈现出正偏移,而缺氧水体中的黄铁矿

的δ34Spy会呈现出负偏移(Strauss,1997,1999).李家

沱剖面δ34Spy的垂向演化趋势与现代高海水硫酸盐

硫酸盐浓度条件下受水体氧化还原性质控制的

δ34Spy的垂向演化趋势正好相反.
(3)通过对大量实例的总结,BernerandRai-

swell(1984)提 出:淡 水 湖 相 低 硫 酸 盐 浓 度

(<280μM)环境中的沉积物,其TOC/Spy通常超过

10.0,而现代正常海水硫酸盐浓度(约28mM)环境

中的沉积物的TOC/Spy通常在2.8±1.5.李家沱剖

面留茶坡组硅质岩的TOC/TS为1.1~29.0,平均
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值为19.0,小烟溪组的TOC/TS为0.6~76.6,平均

值为41.3.如前所述,李家沱剖面的 TOC/Spy比

TOC/TS大,故李家沱剖面大多数层段TOC/Spy远
大于10.0,表明当时海水硫酸盐浓度总体上低于现

代正常海水硫酸盐浓度,而与淡水湖相的水体硫酸

盐浓度更加接近.
综上所述,虽然定量恢复李家沱剖面沉积期的

海水硫酸盐浓度存在较大困难,但总体上,李家沱剖

面纽芬兰世的沉积水体处于相对低海水硫酸盐浓度

的环境.
4.5 海水氧化还原性质演化的驱动因素

大气含氧量、海洋循环速率和有机矿化作用等

因素都可能影响到沉积水体的氧化还原性质.有机

矿化作用的性质和程度同时受到活性有机质沉降

量、海水硫酸盐浓度和活性铁浓度三者之间的相对

供给量的影响,在不同的相对供给量的影响下分别

形成碳限制、硫限制和铁限制的环境,硫化环境的形

成是以沉积水体中活性有机质的供给量足以消耗掉

沉积水体中的 O2、NO3-、Fe3+,以及BSR产生的

H2S足以消耗掉沉积水体中的Fe2+为前提条件的,
也即是所谓C-S-Fe-O关系原理(RaiswellandBer-
ner,1985;Johnstonetal.,2010).

李家沱剖面所在的湘中地区的小烟溪组厚度为

147.00~350.00m,依据本文的地层对比结果,这一

地层所代表的最大时间跨度不超过传统意义上的整

个 早 寒 武 世 (541~510 Ma,庞 维 华 等,2011;

Kouchinskyetal.,2012),因此其沉积速率不小于

4.7~11.3m/Ma,这远较浙江省长兴煤山剖面二叠

纪-三叠纪界线附近(Permian-Triassicboundary,

PTB)事件层的沉积速率(约1.5m/Ma)快.李家沱

剖面小烟溪组泥质岩的TOC除顶部的一个数据点

异常低(0.55%)之外,其余层段(1.03%~19.35%)
比煤山剖面事件层泥质岩的TOC(0.43%~0.81%)
都要高得多,因此,李家沱剖面小烟溪组泥质岩段

TOC的富集主要不是由于凝缩沉积造成的(Cao
etal.,2009;Shenetal.,2011).生物标志物等证据

显示煤山剖面在初级生产力趋于崩溃的PTB事件

层海水处于硫化环境,而华南李家沱、龙鼻嘴等剖面

纽芬兰世富有机质地层主体却处于缺氧非硫化环

境,没有达到硫化环境的程度(Griceetal.,2005;

Changetal.,2012;Wangetal.,2012a;Algeo
etal.,2013).PTB附近广泛的野火及碳、硫同位素

组成特征表明当时大气含氧量在19%(大致相当于

现代大气含氧量的90%)以上,这应该明显高于纽

芬兰世的大气含氧量(大致相当于现代大气含氧量

的5%~40%,CanfieldandTeske,1996;Berner,

2009;Zhangetal.,2014),受此影响,纽芬兰世的海

洋的表层水体中的 O2、NO3-、Fe3+ 应该明显比

PTB低,所以PTB所需要的用于还原掉这些氧化

剂的活性有机质数量应该明显比纽芬兰世高.相反

地,纽芬兰世受到热液供给的影响,活性铁的含量可

能会高于PTB(Chenetal.,2009;Johnstonetal.,

2010).依据前述C-S-Fe-O关系原理,李家沱剖面纽

芬兰世主体缺氧非硫化环境处于有机矿化作用,不
受活性有机质供给量限制,而属于BSR产生的 H2S
不足以消耗掉沉积水体中的 Fe2+ 的S限制环境

(RaiswellandBerner,1985;Johnstonetal.,2010).
因此,有机质不是造成李家沱剖面未出现长时间硫

化环境的主要原因,相反地,低海水硫酸盐浓度是其

主要原因.这与埃迪卡拉纪华南洋硫化环境的分布

受控于海水硫酸盐浓度相似,却与中元古代硫化环

境的分布受控于初级生产力有较大差别(Lietal.,

2010;Planavskyetal.,2011).
李家沱剖面小烟溪组中部(带Ⅳ)有机碳同位素

值的持续上升(图2,I-L 阶段),可能是该时期有机

质大量埋藏的结果.因此,该时期的沉积水体氧化事

件可能与大气含氧量增加有关,进一步的证据包括:
在小烟溪组中部(带Ⅳ)水体氧化事件前后伴随出现

的近硫化环境,TS的峰值以及在TS峰值出现之前

的 Mo、U、V等氧化还原敏感元素富集程度的小峰

值(图3,表1,52.93m).大气含氧量上升会直接导

致大陆黄铁矿的氧化风化作用加强,使得经由河流

向海洋注入的硫酸盐增加.随着海水硫酸盐浓度的

升高,BSR过程产生大量的 H2S,从而出现小烟溪

组中部(带Ⅳ)Re/Mo所显示的紧邻氧化事件出现

的近硫化水体环境.短暂升高的海水硫酸盐浓度在

同时 期 的 龙 鼻 嘴 剖 面 也 有 显 示 (Wangetal.,

2012a),这些硫酸盐浓度升高事件可能属于纽芬兰

世 海 水 硫 酸 盐 浓 度 多 阶 段 上 升 过 程 中 的 一 幕

(Changetal.,2012).因为U、V等元素大量沉淀所

需的氧化还原电位相比较于黄铁矿更高一些,所以

导致李家沱剖面中 U、V富集系数的峰值在TS的

峰值和近硫化环境之前出现(PiperandCalvert,

2009).与此同时,在相对靠近陆地的诸如沙滩剖面

等地,其硫化水体出现的时间可能比处于斜坡-盆

地环境的李家沱剖面早,持续时间也会相对更长

(Goldbergetal.,2007;Guoetal.,2007a;Canfield
etal.,2008),使得华南洋中 Mo、U、V消耗速率远
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远超过补给速率,导致其贫化.这也使得在李家沱剖

面TS峰值出现之前,Mo、U、V等元素的富集系数

就已经明显下降.当李家沱剖面小烟溪组中部(带

Ⅳ)沉积水体的含氧量上升到足以压制BSR时,近
硫化环境则进一步转变为氧化环境,Mo、U、V等微

量元素的补给速率逐渐超过消耗速率,使得其储库

规模得以恢复.
李家沱剖面小烟溪组下部(带Ⅲ)中大量有机质

的生产及埋藏所产生的氧导致沉积水体中氧化还原

界面向下迁移,这一方面扩大了生物的空间分布范

围,促进了生物个体大小的发育,另一方面也促进了

初级消费者数量的增加,同时也有利于改善生物的

捕食策略,从而间接驱动生态系统复杂度的延伸

(Sperlingetal.,2013).如前所述,云南东部梅树村、
老林、肖滩等剖面的待补段或中谊村段所发现的小

壳化石的出现和繁盛,以及本剖面在61m处所发现

的海绵化石都表明这一时期初级消费者及其相关的

捕食生物可能正逐渐变得繁盛(Guoetal.,2007b;
Lietal.,2009).

5 结论

李家沱剖面 V/Sc、Th/U及 Mo、U、V、Ni、Cu
等元素的富集系数都显示除留茶坡组中部(带Ⅱ)和
小烟溪组中部(带Ⅳ)各存在一氧化环境段外,其余

层段均处于缺氧环境.而Re/Mo则显示小烟溪组中

部(带Ⅳ)的水体氧化事件还伴随着短暂的水体近硫

化环境的形成,其余层段处于缺氧非硫化环境.Ba、

Zn、Cu、Ni、Cd等微量元素的富集系数和TOC等表

明,小烟溪组中部(带Ⅳ)氧化水体的有机质的沉降

量和埋藏量都最低,而小烟溪组下部(带Ⅲ)最高,上
部(带Ⅴ)次之.TOC/TS、TS、δ34Spy的垂向演化趋势

等都显示李家沱剖面纽芬兰世大体都处于低海水硫

酸盐浓度环境.相比较于初级生产力,总体上较低的

海水硫酸盐浓度是造成李家沱剖面没有出现长时间

缺氧硫化的主要原因.李家沱剖面小烟溪组中部的

沉积水体含氧量上升是大气含氧量上升的结果,其
有利于李家沱剖面海绵等动物的分布范围的扩展,
也有利于同时代其他地区的小壳动物群的繁盛和生

态系统的进化.
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