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内容提要：为研究纽芬兰世斜坡—盆地环境背景下的水下隆起的沉积水体氧化还原性质的垂向演化，本文选

取黔东南渣拉沟剖面，进行总有机碳含量（ＴＯＣ）、铁组分、黄铁矿硫同位素（δ３４Ｓｐｙ）、干酪根的碳和硫同位素

（δ１３Ｃｋｅｒｏ、δ
３４Ｓｋｅｒｏ）等方面的分析。本文依据硅质岩、磷块岩、多金属硫化物层和干酪根碳同位素等对比标志，对渣拉

沟剖面进行地层对比，认为：渣拉沟剖面本文分析层段大体与滇东纽芬兰世石岩头组的中下部相对应。铁组分和

ＴＯＣ／Ｓｐｙ显示渣拉沟剖面老堡组硅质岩段处于缺氧非硫化环境，其上覆的渣拉沟组分析层段以硫化环境为主，其间

间断性的发育缺氧非硫化环境，并最终回复到缺氧非硫化环境。δ３４Ｓｐｙ与δ
３４Ｓｋｅｒｏ在老堡组的缺氧非硫化环境都较

渣拉沟组中的硫化环境重，可能与前者的细菌硫酸盐还原反应主要发育在相对封闭的孔隙系统，后者的细菌硫酸

盐还原反应主要发育在相对开放的沉积水体有关。

关键词：纽芬兰世；渣拉沟剖面；硫化环境；铁组分；硫同位素

　　海水氧化还原状态作为沉积水体重要的化学性

质之一，其不仅影响着地质历史上许多金属矿床的

形成和发育（Ｐｏｕｌｔｏｎｅｔａｌ．，２００４；Ｌｅｈｍａｎｎｅｔ

ａｌ．，２００７），也影响着诸多地质历史时期生命的兴

盛与灭绝（Ｍａｒｓｈａｌｌｅｔａｌ．，２００６；Ｇｒｉｃｅｅｔａｌ．，

２００５）。寒武纪纽芬兰世不仅是 ＮｉＭｏＰＧＥ等多

金属矿形成的重要时期，同时也是埃迪卡拉纪—寒

武纪生命大爆发过程中的重要阶段，而这些都与期

间沉积水体的氧化还原状态及其演化密切相关，所

以恢复古水体，特别是寒武纪纽芬兰世的氧化还原

状态演化史具有重要意义 （舒德干等，２００９ａ，

２００９ｂ）。

对华南寒武纪纽芬兰世到第二世沉积水体的氧

化还原状态，前人做过大量工作，包括浅水台地、过

渡带和斜坡—盆地环境等不同沉积环境类型的剖

面，同时也采用了多种地球化学方法，包括：黄铁矿

矿化程度（Ｄｅｇｒｅｅｏｆｐｙｒｉｔｉｚａｔｉｏｎ，ＤＯＰ，Ｇｏｌｄｂｅｒｇ

ｅｔａｌ．，２００７；ＣｈａｎｇＨＪｅｔａｌ．，２０１０）、铁组分

（Ｃａｎｆｉｅｌｄｅｔａｌ．，２００８；ＷａｎｇＪＧｅｔａｌ．，２０１２；Ｘｕ

ＬＧｅｔａｌ．，２０１２）、微量元素（ＧｕｏＱＪｅｔａｌ．，

２００７ａ；ＰｉＤＨｅｔａｌ．，２０１３）、硫同位素（Ｇｏｌｄｂｅｒｇ

ｅｔａｌ．，２００７；ＷａｎｇＪＧｅｔａｌ．，２０１２；ＣｈａｎｇＨＪｅｔ

ａｌ．，２０１２）、钼同位素（Ｗｉｌｌｅｅｔａｌ．，２００８；ＷｅｎＨＪ

ｅｔａｌ．，２０１１；ＸｕＬＧｅｔａｌ．，２０１２）、草莓状黄铁矿

粒径（ＣｈａｎｇＨＪｅｔａｌ．，２０１２）、和生物标志物

（Ｋｕｎｉｍｉｔｓｕｅｔａｌ．，２００９）等。这些研究对华南纽芬

兰世到第二世沉积水体的氧化还原性质取得了一些

共识，包括：缺氧非硫化（富铁环境）广泛存在于纽芬

兰世的华南洋。但也存在一些需要进一步探讨的问

题，包括：前人曾提出在纽芬兰世到第二世华南洋，

甚至全球范围内的深海遍布硫化环境（Ｇｏｌｄｂｅｒｇｅｔ

ａｌ．，２００７；Ｗｉｌｌｅｅｔａｌ．，２００８），但龙鼻嘴和泗里口

等剖面纽芬兰世到第二世初期广泛存在的持续性缺

氧非硫化环境对此模式提出了挑战（ＷａｎｇＪＧｅｔ

ａｌ．，２０１２；ＣｈａｎｇＨＪｅｔａｌ．，２０１２）。因此，对于华

南纽芬兰世硫化环境的空间分布范围及其垂向演化

型式都需要更多资料去约束。

有别于前述浅海台地、过渡区及斜坡—盆地环

境 等，黔 东 南 在 埃 迪 卡 拉 纪—寒 武 纪 边 界

（ＥｄｉａｃａｒａｎＣａｍｂｒｉａｎｂｏｕｎｄａｒｙ，ＥＣＢ）附近处于斜

坡—盆地背景下的水下隆起环境。作为纽芬兰世华

南洋一个重要而特征的组成部分，通过对该沉积相
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带在纽芬兰世沉积水体氧化还原状态演化型式的研

究，将有助于更加全面地认识这一时期华南洋氧化

还原状态的时空演化，特别是硫化环境的空间分布

范围。相较于其他沉积相带，前人对这一相带氧化

还原状态演化特征的研究尚显不足。位于三都县东

５ｋｍ的渣拉沟剖面在纽芬兰世即位于黔东南该斜

坡—盆地背景下的水下隆起相带。因此，本文针对

渣拉沟剖面纽芬兰世的老堡组硅质岩和渣拉沟组泥

岩，分析其总有机碳含量（ＴＯＣ）、铁组分、黄铁矿硫

同位素（δ
３４Ｓｐｙ）、干酪根的碳和硫同位素（δ

１３Ｃｋｅｒｏ、

δ
３４Ｓｋｅｒｏ）等，研究斜坡—盆地环境背景下的水下隆起

在纽芬兰世氧化还原状态的垂向演化。

１　地质背景

传统上，寒武纪被划分为早寒武世、中寒武世和

晚寒武世。早寒武世被进一步划分为４个阶，自

ＥＣＢ向上依次为梅树村阶、筇竹寺阶、苍郎铺阶和

龙王庙阶（尹恭正，１９９６；项礼文等，１９９９）。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一统

（纽芬兰统）和出现之后的第二统，因此，新修订的纽

芬兰统大致与前人所使用的早寒武世梅树村阶的时

间分布范围大致相同（罗惠麟等，１９８４；项礼文等，

１９９９）。纽芬兰统和第二统各自再细分为两个阶，其

中纽芬兰统第一阶（幸运阶）的底界以遗迹化石

犜狉犻犮犺狅狆犺狔犮狌狊狆犲犱狌犿 的首现为标志，第二阶的底界

通常以小壳化石 （ＳｍａｌｌＳｈｅｌｌｙＦｏｓｓｉｌｓ，ＳＳＦｓ）

犠犪狋狊狅狀犲犾犾犪犮狉狅狊犫狔犻Ｚｏｎｅ的首现为标志（ＰｅｎｇＳＣ

ｅｔａｌ．，２０１１；Ｋｏｕｃｈｉｎｓｋｙｅｔａｌ．，２０１２）。

华南纽芬兰世生物地层的研究，主要是通过对云

南东部纽芬兰世小壳化石的详细研究，划分出了

犃狀犪犫犪狉犻狋犲狊 狋狉犻狊狌犾犮犪狋狌狊犘狉狅狋狅犺犲狉狋狕犻狀犪 犪狀犪犫犪狉犻犮犪

ＡｓｓｅｍｂｌａｇｅＺｏｎｅ（ＳＳＦｓ１），犘犪狉犪犵犾狅犫狅狉犻犾狌狊狊狌犫犵犾狅犫狅狊狌狊

犘狌狉犲犾犾犪狊狇狌犪犿狌犾狅狊犪 Ａｓｓｅｍｂｌａｇｅ Ｚｏｎｅ（ＳＳＦｓ ２），

犠犪狋狊狅狀犲犾犾犪 犮狉狅狊犫狔犻 Ａｓｓｅｍｂｌａｇｅ Ｚｏｎｅ （对 应 于

犎犲狉犪狌犾狋犻狆犲犵犿犪 狔狌狀狀犪狀犲狀狊犻狊 Ｚｏｎｅ） （ＳＳＦｓ ３），

犛犻狀狅狊犪犮犺犻狋犲狊犳犾犪犫犲犾犾犻犳狅狉犿犻狊犜犪狀狀狌狅犾犻狀犪狕犺犪狀犵狑犲狀狋犪狀犵犻

ＡｓｓｅｍｂｌａｇｅＺｏｎｅ（ＳＳＦｓ４）等４个小壳化石带，并在

ＳＳＦｓ３与ＳＳＦｓ４间存在一个贫化石带（ＬｉＧＸｅｔａｌ．，

２００７；Ｓｔｅｉｎｅｒｅｔａｌ．，２００７）。

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。纽芬兰世早中期（大致对

应于滇东梅树村剖面朱家箐组）总体由无镶边的碳

酸盐岩台地环境过渡到深水斜坡—盆地环境（Ｚｈｕ

ＭＹｅｔａｌ．，２００３）。具体地：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）；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（Ｓｔｅｉｎｅｒｅｔａｌ．，２００１），而

在纽芬兰世的中—晚期之交（大致对应于滇东梅树

村剖面朱家箐组与石岩头组界线附近），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（Ｇｏｌｄｂｅｒｇｅｔ

ａｌ．，２００７；ＪｉａｎｇＧＱｅｔａｌ．，２０１２）。在晚纽芬兰世

初期（大致对应于滇东梅树村剖面石岩头组底部），

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）。

渣拉沟剖面位于贵州省东南部三都县东约

５ｋｍ处（图２）。剖面自下而上出露灯影组、老堡组

（或留茶坡组）、渣拉沟组和都柳江组。前人将灯影

组归于埃迪卡拉纪，老堡组和渣拉沟组归于早寒武

世，都柳江组归于中寒武世（项礼文等，１９９９）。灯影

组主要由微晶云岩组成，顶部存在明显的喀斯特面

（杨兴莲等，２００８）。灯影组上覆的约３．５ｍ厚的寒

武纪黑色硅质岩层曾被命名为留茶坡组（项礼文等，

１９９９）和老堡组（尹恭正，１９９６），但后者使用更为广

泛，故本文将其称之为老堡组。老堡组主要由薄层

硅质岩和页岩夹层组成，且在其底部发育磷块岩层

（图３）。老堡组与上覆渣拉沟组整合接触。渣拉沟

组厚约９１ｍ，底部发育石煤层并富含黄铁矿，向上逐

渐过渡为黑色炭质泥岩。渣拉沟组上部的灰岩透镜

体和灰岩结核中发育滑塌沉积和海绵骨针。中寒武

世都柳江组以灰黄、蓝灰等杂色页岩出现为标志。

渣拉沟剖面渣拉沟组并未发现三叶虫化石，仅在其

中上部发育海绵骨针与海绵体化石（杨兴莲等，

２０１０）。但发育海绵骨针和海绵体化石的层位覆盖

严重以致出露不连续，本文未获取该层段样品。

古地理上，灯影组的微晶云岩及其顶部的暴露

面表明：在埃迪卡拉纪晚期渣拉沟剖面处于浅水环

境，且随着埃迪卡拉纪末期的海平面下降逐渐暴露。

前人的大量研究都认识到埃迪卡拉纪到寒武纪期间

在黔东南存在一水下隆起（Ｓｔｅｉｎｅｒｅｔａｌ．，２００１；

ＺｈｕＭＹｅｔａｌ．，２００７；ＪｉａｎｇＧＱｅｔａｌ．，２０１２），这

一水下隆起形成于陡山沱晚期或灯影早期（ＺｈｕＭ

１２１１
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图１　（ａ）中国南方早中纽芬兰世岩相古地理分布；（ｂ）中国南方晚纽芬兰世岩相古地理分布

（修改自Ｇｏｌｄｂｅｒｇｅｔａｌ．，２００７；ＪｉａｎｇＧＱｅｔａｌ．，２０１２）

Ｆｉｇ．１　（ａ）ＰａｌａｅｏｇｅｏｇｒａｐｈｉｃｍａｐｏｆＹａｎｇｔｚｅＰｌａｔｆｏｒｍｄｕｒｉｎｇｔｈｅＥａｒｌｙＭｉｄｄｌｅＴｅｒｒｅｎｅｕｖｉａｎＥｐｏｃｈ；（ｂ）Ｐａｌａｅｏｇｅｏｇｒａｐｈｉｃ

ｍａｐｏｆＹａｎｇｔｚｅＰｌａｔｆｏｒｍｄｕｒｉｎｇｔｈｅＬａｔｅＴｅｒｒｅｎｅｕｖｉａｎＥｐｏｃｈ．（ＭｏｄｉｆｉｅｄｆｒｏｍＧｏｌｄｂｅｒｇｅｔａｌ．，２００７；ＪｉａｎｇＧＱｅｔａｌ．，２０１２）

图２　华南渣拉沟剖面简要地质图

Ｆｉｇ．２　ＧｅｏｌｏｇｉｃａｌｓｋｅｔｃｈｍａｐｏｆＺｈａｌａｇｏｕｓｅｃｔｉｏｎ，ＳｏｕｔｈＣｈｉｎａ

２２１１
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Ｙｅｔａｌ．，２００７），其可能属于江南岛弧系统的一部

分，灯影期则在此水下隆起的基础上发育碳酸盐岩

沉积（Ｓｔｅｉｎｅｒｅｔａｌ．，２００１）。在ＥＣＢ附近由于全球

性海平面大幅下降（＞８０ｍ，Ｈａｑｅｔａｌ．，２００８），该

水下隆起逐渐暴露剥蚀，形成喀斯特面。在纽芬兰

世中晚期快速海侵过程中，此前暴露的古隆起被快

速淹没，从而在此前喀斯特面的基础上发育了老堡

组底部的磷块岩等沉积以及随后的老堡组硅质岩和

渣拉沟组泥质岩等沉积（ＪｉａｎｇＧＱｅｔａｌ．，２０１２）。

由于在ＥＣＢ附近，硅质岩主要发育于深水环境，所

以渣拉沟剖面老堡组的硅质岩表明其处于深水环

境，从而在经历了纽芬兰世中晚期的快速海侵之后，

渣拉沟剖面本文研究层段的水体深度较灯影期有明

显的加大（ＷａｎｇＸＱｅｔａｌ．，２０１２）。渣拉沟组中上

部发育的滑塌构造和重力流等斜坡相的沉积标志在

老堡组和渣拉沟组中下部未见发育，表明：在经历了

纽芬兰世中晚期的快速海侵之后，渣拉沟剖面并未

处于水下隆起边缘向周缘盆地环境过渡的斜坡等重

力失稳环境，而是处于水下隆起较平坦的顶部（梅冥

相等，２００６；杨兴莲等，２０１０）。与此同时，渣拉沟剖

面邻近地区仍处于斜坡—盆地环境（ＺｈｕＭ Ｙｅｔ

ａｌ．，２００３；ＪｉａｎｇＧＱｅｔａｌ．，２０１２）。因此，在纽芬

兰世，渣拉沟剖面处于斜坡—盆地背景下的水下隆

起相带的平坦顶部。

２　样品采集与分析

本文从渣拉沟剖面共采集２４件富有机质的硅

质岩和泥岩（包括硅质岩中的泥岩夹层）样品。其中

在纽芬兰世最底部厚约３．５ｍ的老堡组硅质岩段共

获取１０件样品，并在项礼文等（１９９９）所测定的厚达

９１ｍ的渣拉沟组最底部和中下部的富有机质层段

获取了１４件样品。由于植被覆盖的原因，在项礼文

等（１９９９）所测定的渣拉沟组泥质岩段下部及中上部

的部分层段本文未能获取样品（图３）。野外样品在

实验室先去除风化表面，用ＳｈａｔｔｅｒＢｏｘ８５１０刚玉

罐碾磨至２００目，然后进行各项地球化学分析测试。

２１　犜犗犆分析

总有机碳（ＴＯＣ）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％。

２２　黄铁矿提取与硫同位素分析

黄铁矿提取方法采用Ｃａｎｆｉｅｌｄ等（１９８６）的铬还

原方法。Ａｇ２Ｓ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的 Ｆｉｎｎｉｇａｎ公司生产的

ＤｅｌｔａＳ气体同位素质谱仪测定同位素比值（ＣｈｅｎＤ

Ｚｅｔａｌ．，２００９；ＷａｎｇＪＧｅｔａｌ．，２０１２）。硫同位素

采用ＶＣＤＴ标准，分析精度优于±０．３‰。

２３　活性铁和总铁的提取与分析

活性铁提取方法采用Ｐｏｕｌｔｏｎ等（２００５）提出的

分析原理和实验流程，也即是：将０．１ｇ２００目岩石

粉末样品，用ｐＨ＝４．５的１ｍｏｌ／Ｌ的醋酸钠提取样

品中碳酸盐岩矿物中所含的铁（ＦｅＣａｒｂ）；随后将提取

过ＦｅＣａｒｂ的残余样品用ｐＨ＝４．８的５０ｇ／Ｌ的连二亚

硫酸钠溶液提取样品中氧化铁中所含的铁（ＦｅＯｘ）；

最后将该提取过 ＦｅＣａｒｂ、ＦｅＯｘ之后的残余样品用

０．２ｍｏｌ／Ｌ的草酸铵与０．１７ｍｏｌ／Ｌ的草酸混合溶液

提取样品中磁铁矿中所含的铁（ＦｅＭａｇ）。从以上步

骤中所获取的含铁溶液的铁离子浓度的测定均采用

北京华洋科技工程有限公司生产的ＡＡ２６１０型原子

吸收光谱测定溶液的铁离子含量，而后分别回算出

岩石样品中ＦｅＣａｒｂ、ＦｅＯｘ、ＦｅＭａｇ的含量。

通过对２．２中铬还原法提取的 Ａｇ２Ｓ的称量，

换算出岩石样品中黄铁矿的含量，从而得到黄铁矿

铁的含量（Ｆｅｐｙ）和黄铁矿形式硫的含量（Ｓｐｙ）。碳酸

盐岩中铁、氧化铁中铁、磁铁矿中铁与黄铁矿中铁共

同构成了活性铁（ＦｅＨＲ），也即是：ＦｅＨＲ＝ ＦｅＣａｒｂ＋

ＦｅＯｘ＋ＦｅＭａｇ＋Ｆｅｐｙ。

总铁（ＦｅＴ）的提取采用 Ｒａｉｓｗｅｌｌ等（１９９８）和

Ｃａｎｆｉｅｌｄ等（２００８）等所采用的方法，首先将０．５ｇ

２００目岩石粉末样品在马弗炉中以５２０℃恒温８ｈ，

而后将０．１ｇ经过上述高温烧蚀之后的样品用６

ｍｏｌ／Ｌ的 ＨＣｌ溶液在水浴中加热至沸腾，并保持

２４ｈ，后用北京华洋科技工程有限公司生产的

ＡＡ２６１０型原子吸收光谱测定溶液的铁离子含量，

并换算出岩石样品中的总铁含量。以上通过原子吸

收光谱测定的各种组分（ＦｅＣａｒｂ、ＦｅＯｘ、ＦｅＭａｇ、ＦｅＴ）的

铁离子浓度的分析精度优于±５％。

２４　干酪根提取

干酪根的提取方法采用中国石油天然气集团公

司标准进行。称取一定量的２００目粉末样品置于聚

四氟乙烯烧杯中，首先用６ｍｏｌ／Ｌ的 ＨＣｌ在加热条

件下（５０～７０℃）溶解１～２ｈ，而后用６ｍｏｌ／Ｌ的
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ＨＣｌ与４０％浓度的 ＨＦ的混合溶液在加热条件下

（５０～７０℃）溶解１～２ｈ。如此反复３遍，直到将岩

石样品中绝大部分的硅酸盐矿物和碳酸盐岩矿物都

溶解掉。再经蒸馏水稀释至中性后离心。用密度２

～２．１ｇ／ｃｍ
３的重液将上述酸不溶残余物中的有机

质与其他密度较大的无机矿物分离开。

２５　干酪根碳同位素分析

按照质量比１∶８称取干酪根样品与ＣｕＯ粉

末，混合均匀，装入石英管中抽真空密封；放入马弗

炉中，恒温８５０℃充分反应，在真空线上打开，收集

ＣＯ２气体；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‰。

２６　干酪根中黄铁矿的去除

将所提取的干酪根，采用Ｃａｉ等（２００９）的方法，

去除其中的黄铁矿。该方法类似于 Ｃａｎｆｉｅｌｄ等

（１９８６）所提出的铬还原法提取全岩粉末中黄铁矿的

方法类似。不同在于：①提取黄铁矿时向反应烧瓶

中加入的是岩石粉末，在去除干酪根中黄铁矿实验

中向反应烧瓶中加入的是经过碾磨的干酪根粉末样

品；②含有黄铁矿的干酪根在铬还原装置中与Ｃｒ
２＋

反应后，需要将反应烧瓶中的干酪根和ＣｒＣｌ３混合

溶液收集起来，并用蒸馏水不断的稀释、离心，最终

实现将干酪根与ＣｒＣｌ３溶液分离开，并冷藏、烘干以

备后续干酪根硫同位素分析；③干酪根要经过多次

研磨，多次去除黄铁矿，并通过测试爆裂溶液中Ｆｅ

的含量，来计算残余的黄铁矿污染物的量。

２７　干酪根硫同位素分析

干酪根硫同位素分析采用Ｃａｉ等（２００９）的方

法。也即是：取经过２．６所述去除黄铁矿处理之后

的干酪根，利用ｐａｒｒ公司生产的氧气燃烧弹在

２．０２６５ＭＰａ下充分燃烧氧化，然后将收集到的溶

液用溴水氧化，取出１０ｍＬ在ｐＨ ＜２的条件下测

试其中铁离子的含量，并回算燃烧弹爆裂的干酪根

中所包裹的残余黄铁矿含量，在有机 Ｓ／总Ｓ ＞

９２％，也即是确保有机硫"

３４Ｓ测试值在±１‰误差范

围内之后，再将燃烧弹中收集的溶液用溴水、氨水和

ＢａＣｌ２溶液将有机硫转化为ＢａＳＯ４。如果有机Ｓ／总

Ｓ＜９２％，则需要重新对干酪根进行去除黄铁矿处

理，直到有机Ｓ／总Ｓ＞９２％，方可作为有效数据。

将收集到的ＢａＳＯ４转化成为ＳＯ２，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

的Ｆｉｎｎｉｇａｎ公司生产的ＤｅｌｔａＳ气体同位素质谱仪

测定硫同位素值。硫同位素采用 ＶＣＤＴ标准，分

析精度优于±０．３‰。

３　结果

渣拉沟剖面老堡组硅质岩与渣拉沟组中本文所

分析层段（以下简称渣拉沟组）ＴＯＣ分布范围在

０．７７％到１２．８４％，其中老堡组中泥岩夹层与渣拉

沟组最底部的石煤层明显高于其他层段（图３，表

１）。

老堡组的ＦｅＨＲ／ＦｅＴ均大于０．３８，Ｆｅｐｙ／ＦｅＨＲ均

小于０．６。渣拉沟组的ＦｅＨＲ／ＦｅＴ均大于０．３８，Ｆｅｐｙ／

ＦｅＨＲ则呈现出旋回性变化的特征，在老堡组与渣拉

沟组的边界附近（图 ３，转折带 Ａ），Ｆｅｐｙ／ＦｅＨＲ由

０．２９突然上升到０．７６。在渣拉沟组下部（图３，转

折带Ｂ），Ｆｅｐｙ／ＦｅＨＲ由０．６８下降到０．５７。Ｆｅｐｙ／ＦｅＨＲ

在渣拉沟组中部（图３，转折带Ｂ、Ｃ之间）呈现出明

显的高值区，其中大部分数据点（６／７）都大于０．７，

一半以上的数据点（４／７）都大于０．８。在渣拉沟组

顶部（图３转折带 Ｃ），Ｆｅｐｙ／ＦｅＨＲ回复到０．７以下

（图３，表１）。

渣拉沟剖面老堡组的ＴＯＣ／Ｓｐｙ分布范围在３．８８

～２１．６９，在老堡组与渣拉沟组的边界附近（图３，转

折带Ａ）开始呈现出明显的下降，而后在渣拉沟组本

文分析层段的中上部稳定在０．６１到２（图３，表１）。

δ
１３Ｃｋｅｒｏ在渣拉沟剖面老堡组和渣拉沟组底部

（范围：－３３．４‰～－３６．２‰，均值：－３５．４‰）总体

上比渣拉沟组中上部（范围：－３０．１‰～－３２．２‰，

均值：－３１．０‰）要轻得多。δ
１３Ｃｋｅｒｏ的最低值位于老

堡组的中部（－３６．２‰）。老堡组底部存在一次

２．８‰的负偏移，在渣拉沟组分析层段的底部与中部

之间存在４．１‰的正偏移，在渣拉沟组中上部呈现

出１．５‰以内的小幅波动（图３，表１）。

渣拉沟剖面分析层段的δ
３４Ｓｐｙ与δ

３４Ｓｋｅｒｏ呈现出

如下特征（图３，表１）：

（１）δ
３４Ｓｐｙ与δ

３４Ｓｋｅｒｏ在垂向上呈现出与铁组分大

致同步的旋回性变化。

（２）δ
３４Ｓｐｙ在老堡组的分布范围为－１．８‰～

１０．３‰，均值５．６‰，δ
３４Ｓｐｙ在老堡组硅质岩与渣拉

沟组泥质岩的岩性转换处（转折带Ａ）发生了明显的

负偏，偏移幅度１７．５‰（图３）。在渣拉沟组中部（转

折带 Ｂ、Ｃ 之间）δ
３４Ｓｐｙ分布范围为 －１０．９‰ ～

２．７‰，均值－４．０‰。整个渣拉沟剖面分析层段中

最重（２４．５‰）和最轻（－２４．６‰）的δ
３４Ｓｐｙ分别位于

转折带Ｂ与Ｃ处（图３）。
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（３）老堡组δ
３４Ｓｋｅｒｏ的分布范围为１０．０‰～

１８．３‰，均值：１５．４‰；渣拉沟组中转折带Ａ、Ｂ之间

及转折带Ｂ、Ｃ之间的层段的δ
３４Ｓｋｅｒｏ具有较窄的分

布范围：９．０‰～１１．７‰，均值：１０．２‰（图３）。但

δ
３４Ｓｋｅｒｏ在转折带Ａ、Ｃ都较邻近地层的δ

３４Ｓｋｅｒｏ偏重。

（４）渣拉沟剖面δ
３４Ｓｐｙ与δ

３４Ｓｋｅｒｏ呈现出大致平

行的演化趋势，仅在转折带Ａ、Ｃ呈现出反向的演化

趋势（图３）。

图３　华南渣拉沟剖面纽芬兰世δ
１３Ｃｋｅｒｏ、ＴＯＣ、铁组分、ＴＯＣ／Ｓｐｙ、δ

３４Ｓｐｙ和δ
３４Ｓｋｅｒｏ分布

Ｆｉｇ．３　Ｃａｒｂｏｎｉｓｏｔｏｐｅｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｏｆｋｅｒｏｇｅｎ，ＴＯＣ，ｉｒｏｎｓｐｅｃｉａｔｉｏｎ，ＴＯＣ／Ｓｐｙ，ｓｕｌｆｕｒｉｓｏｔｏｐｅｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｏｆｐｙｒｉｔｅ

ａｎｄｋｅｒｏｇｅｎｆｒｏｍｔｈｅＺｈａｌａｇｏｕｓｅｃｔｉｏｎ，ＳｏｕｔｈＣｈｉｎａ

４　讨论

４１　区域地层对比

生物化石方面，前人在渣拉沟组中并未发现可

用于进行生物地层对比的小壳化石带和三叶虫等

（杨兴莲等，２０１０）。与此同时，渣拉沟剖面也没有年

代地层数据可运用于地层对比。在华南纽芬兰世硅

质碎屑和硅质岩沉积地层中，由于缺乏可靠的无机

碳同位素数据及生物化石的保存，有机碳同位素（或

干酪根碳同位素）常被作为可靠的地层对比替代工

具（ＣｈｅｎＤＺｅｔａｌ．，２００９；ＪｉａｎｇＧＱｅｔａｌ．，２０１２；

ＧｕｏＱＪｅｔａｌ．，２０１３）。故本文尝试在硅质岩、磷块

岩和多金属硫化物层等岩石地层的约束下，依据干

酪根碳同位素对渣拉沟剖面进行地层对比。

４１１　岩石地层对比

华南ＥＣＢ附近的老堡组（或留茶坡组）硅质岩

被认为是穿时的，ＥＣＢ通常被认为位于硅质岩段内

部（ＣｈｅｎＤＺｅｔａｌ．，２００９）。渣拉沟剖面老堡组与

下伏灯影组之间呈不整合接触关系，表明其间存在

时间跨度未知的沉积间断。因此，渣拉沟剖面老堡

组可能分别对应于黔东南松桃、桃映等剖面留茶坡

组的中上部和桂北泗里口剖面老堡组的中上部。

Ｗａｎｇ等（２０１２）依据黔东南桃映剖面牛蹄塘组底部

凝灰岩层的ＵＰｂ年龄（５２２．７±４．９Ｍａ）认为：该剖

面留茶坡组主体与滇东梅树村剖面的纽芬兰世早中

期的朱家箐组相对应。因此，综合考虑上述各剖面

的古地理分布，本文认为：渣拉沟剖面老堡组结束的

时间应不早于晚纽芬兰世（石岩头组，图４）。

华南纽芬兰世过渡带沿着北东向，分布着长度

超过１６００ｋｍ的富有机质、富磷、富多种金属元素的

ＮｉＭｏＰＧＥＡｕ硫化物矿层，其常被作为地层对比

标志层（ＺｈｕＭＹｅｔａｌ．，２００３）。此多金属硫化物

层大体对应于滇东梅树村等剖面石岩头组的底部

（晚纽芬兰世初期），主要基于以下证据：①前人通过

生物地层对比，认为该多金属硫化物层是属于

Ｔｏｍｍｏｔｉａｎｓｔａｇｅ（纽芬兰世晚期，Ｓｔｅｉｎｅｒｅｔａｌ．，

２００１），大致可与滇东的石岩头组相对应；②该硫化

物层的 ＲｅＯｓ年龄结果证实其处于晚纽芬兰世

（５２１±５Ｍａ，ＸｕＬＧｅｔａｌ．，２０１１），这一年龄数据

５２１１
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表１　华南渣拉沟剖面纽芬兰世犜犗犆、δ１３犆犽犲狉狅、δ
３４犛犽犲狉狅、δ

３４犛狆狔、犜犗犆／犛狆狔和铁组分数据

犜犪犫犾犲１　犌犲狅犮犺犲犿犻犮犪犾犱犪狋犪狅犳犜犲狉狉犲狀犲狌狏犻犪狀犈狆狅犮犺犳狉狅犿狋犺犲犣犺犪犾犪犵狅狌狊犲犮狋犻狅狀，犻狀犮犾狌犱犻狀犵犜犗犆，δ
１３犆犽犲狉狅，δ

３４犛犽犲狉狅，δ
３４犛狆狔，

犜犗犆／犛狆狔犪狀犱犻狉狅狀狊狆犲犮犻犪狋犻狅狀，犛狅狌狋犺犆犺犻狀犪

样品

编号

高度

（ｍ）

ＴＯＣ

（％）

δ１３Ｃｋｅｒｏ

（‰，

ＶＰＤＢ）

δ３４Ｓｋｅｒｏ

（‰，

ＶＣＤＴ）

δ３４Ｓｐｙ

（‰，

ＶＣＤＴ）

ＴＯＣ／

Ｓｐｙ

铁组分

ＦｅＴ（％）ＦｅＣａｒｂ（％）ＦｅＯｘ（％）ＦｅＭａｇ（％）Ｆｅｐｙ（％）ＦｅＨＲ（％）ＦｅＨＲ／ＦｅＴ Ｆｅｐｙ／ＦｅＨＲ

ＺＮ５１ ２８．０５ ０．７７ －３０．２ １１．５ １４．４ ０．６１ ２．２１ ０．１１ ０．８１ ０．０３ １．１１ ２．０６ ０．９３ ０．５４

ＺＮ４９ ２７．６ １．８２ －３０．７ １２．６ －２４．６ １．１５ ２．３２ ０．３ ０．４４ ０．０１ １．３８ ２．１３ ０．９２ ０．６５

ＺＮ４６ ２６．５ ２．２３ －３０．１ １０．２ －１０．９ １．２８ ３．１ ０．２２ ０．１３ ０ １．５３ １．８９ ０．６１ ０．８１

ＺＮ４２ ２５．３ １．８８ －３１．７ １０．３ －４．２ ０．６７ ３．０８ ０．２２ ０．１６ ０ ２．４５ ２．８３ ０．９２ ０．８７

ＺＮ４１ ２３．６ ２．９１ －３０．７ １１．７ －３．３ １．５２ ２．８３ ０．２８ ０．４ ０．０１ １．６８ ２．３７ ０．８４ ０．７１

ＺＮ３９ ２２．２ ３．２９ －３１．３ １０．２ －２．３ ２．００ ２．９６ ０．２７ ０．３６ ０ １．４４ ２．０８ ０．７ ０．６９

ＺＮ３７ １９．６ ２．１３ －３１．９ ９．０ ２．７ ０．８８ ２．７６ ０．２２ ０．０９ ０ ２．１３ ２．４４ ０．８８ ０．８７

ＺＮ３５ １６．４ ２．２ －３１．０ ９．０ －５．８ ０．９６ ２．５６ ０．２３ ０．２４ ０ ２．０１ ２．４９ ０．９７ ０．８１

ＺＮ３３ １５．４ ２．２６ －３２．２ １０．９ －０．１ １．１８ ３．０２ ０．２５ ０．２４ ０ １．６８ ２．１７ ０．７２ ０．７７

ＺＮ３１ １３．４ １．１３ －３０．３ ——— －８．４ ０．８０ ２．７４ ０．２７ ０．３７ ０ １．２３ １．８７ ０．６８ ０．６６

ＺＮ３０ １２．４ １．１４ －３０．９ １５．１ ２４．５ １．１２ １．９８ ０．２１ ０．４７ ０ ０．８９ １．５７ ０．７９ ０．５７

ＺＮ２９ １１．１ ２．１３ ——— １０．７ １０．９ １．１６ ２．６２ ０．２５ ０．５ ０．０２ １．６ ２．３６ ０．９ ０．６８

ＺＮ１２ ４．４５ ６．８１ －３５．６ ９．６ －９．０ ３．５１ ２．９９ ０．２４ ０．２７ ０．０１ １．７ ２．２２ ０．７４ ０．７６

ＺＮ１１ ３．５５ １０．２１ －３５．２ １６．３ －９．４ ６．４３ ３．３５ ０．２７ ０．３８ ０．０１ １．３９ ２．０５ ０．６１ ０．６８

ＺＮ１０ ２．７５ ７．０６ －３５．２ １０．０ ８．１ １２．８７ １．６８ ０．３５ ０．７９ ０．０２ ０．４８ １．６３ ０．９７ ０．２９

ＺＮ０９ １．８５ ２．３１ －３５．８ １６．３ ８．６ １５．５５ １．３８ ０．３５ ０．７６ ０．０３ ０．１３ １．２７ ０．９２ ０．１０

ＺＮ０８ １．３５ ３．２８ －３６．０ １７．２ ７．６ ３．８８ １．５ ０．２７ ０．４ ０ ０．７４ １．４２ ０．９５ ０．５２

ＺＮ０７ １．３４ ３．４７ －３６．２ １８．３ １０．３ ２１．６９ １．２３ ０．３４ ０．７１ ０．０１ ０．１４ １．１９ ０．９７ ０．１２

ＺＮ０６ １．０２ １１．１３ －３５．３ １４．２ １０．３ １０．９４ １．９１ ０．２４ ０．３９ ０．０１ ０．８９ １．５３ ０．８ ０．５８

ＺＮ０５ １ ２．３３ －３５．７ １３．７ ５．３ ４．１６ １．２５ ０．２４ ０．３３ ０ ０．４９ １．０５ ０．８４ ０．４６

ＺＮ０４ ０．６４ ３．３６ －３５．８ １７．０ ６．５ ８．９１ ０．９５ ０．２４ ０．３７ ０ ０．３３ ０．９４ ０．９９ ０．３５

ＺＮ０３ ０．２４ １２．８４ －３５．２ １５．９ －１．８ １２．３５ １．８２ ０．２５ ０．５ ０．０２ ０．９１ １．６７ ０．９２ ０．５４

ＺＮ０２ ０．１２ ２．３ －３５．１ １６．３ １．２ １０．５９ １．１２ ０．２５ ０．３４ ０．０３ ０．１９ ０．８２ ０．７３ ０．２４

ＺＮ０１ ０ ８．３４ －３３．４ １４．８ ０．３ １５．２０ ２．３４ ０．３６ ０．９６ ０．０３ ０．４８ １．８２ ０．７８ ０．２６

也与下伏地层的年龄数据相吻合（ＪｉａｎｇＳＹｅｔａｌ．，

２００９；ＣｈｅｎＤＺｅｔａｌ．，２００９；朱日祥等，２００９；

ＷａｎｇＸＱｅｔａｌ．，２０１２）；③柑子坪剖面详细的碳同

位素地层学研究发现：该剖面的多金属硫化物层对

应于滇东梅树村剖面、老林剖面和肖滩等剖面紧邻

ＺＨＵＣＥ正偏移之后的碳负漂阶段（石岩头组与下

伏朱家菁组界线附近，ＣｈｅｎＤＺｅｔａｌ．，２００９；

ＳｈｉｅｌｄｓＺｈｏｕｅｔａｌ．，２０１３）。渣拉沟剖面渣拉沟组

底部发育石煤层，其中富集 Ｍｏ、Ｕ、Ｖ和Ｎｉ等元素，

同时还富集有机质和硫化物，本文尝试将其与位于

华南过渡带的 ＮｉＭｏＰＧＥＡｕ硫化物层对应。因

此，渣拉沟剖面渣拉沟组的底部大体与滇东石岩头

组的下部相对应（图４）。

华南纽芬兰世地层中广泛分布多套含磷层，例

如：滇东浅水环境的中谊村段、石岩头组等（Ｓｈｅｎ

Ｙ’ａｎｅｔａｌ．，１９９８），以及湘黔桂深水环境的牛蹄塘

组（Ｇｏｌｄｂｅｒｇｅｔａｌ．，２００７；ＧｕｏＱＪｅｔａｌ．，２０１３）。

渣拉沟剖面的磷块岩层位于老堡组底部，其距离渣

拉沟组底部石煤层仅几米厚度。因此，本文将其与

滇东肖滩等剖面的石岩头组底部的薄层、角砾状富

磷地层相对应（图４；向雷等，２０１２；Ｏｃｈｅｔａｌ．，

２０１３）。

４１２　碳同位素地层对比

本文分析层段有机质的主要类型是菌藻类，属

于Ｉ型干酪根（梁狄刚等，２００９；贺训云等，２０１２）。

渣拉沟剖面老堡组和渣拉沟组分析层段的ＴＯＣ都

较高（介于０．７７％～１２．８４％），因此，陆源碎屑有机

质对总有机碳的贡献可能不如三峡地区那样重要

（ＪｉａｎｇＧＱｅｔａｌ．，２０１２）。研究表明：有机矿化作

用对 有 机碳 同位素 的影 响幅 度在 ±１‰ 以 内

（Ｆｒｅｕｄｅｎｔｈａｌｅｔａｌ．，２００１；Ｇａｌｉｍｏｖ，２００４）。渣拉

沟剖面老堡组和渣拉沟组的等效镜质体反射率介于

２．６９％～３．７４％，热解峰温介于４４４～５９１ #Ｃ，表明

热成熟作用对渣拉沟剖面δ
１３Ｃｋｅｒｏ的影响较小（＜

３‰，贺训云等，２０１２；Ｂｕｃｈａｒｄｔｅｔａｌ．，１９８６；ＧｕｏＱ

Ｊｅｔａｌ．，２００７ｂ）。与此同时，δ
１３Ｃｋｅｒｏ与ＴＯＣ之间也

没有明显的相关关系（犚２＝０．０７７４，图５）。因此，渣

拉沟剖面的δ
１３Ｃｋｅｒｏ基本上代表了原生信号。
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ｃｔ
ｉｏ
ｎ
（
Ｃｈ
ｅｎ
Ｌ

ｅｔ
ａｌ
．，
２０
０６
；
Ｊｉａ
ｎｇ
Ｓ
Ｙ
ｅｔ
ａｌ
．，
２０
０９
；
Ｐｉ
Ｄ
Ｈ
ｅｔ
ａｌ
．，
２０
１３
）
；
Ｇａ
ｎｚ
ｉｐ
ｉｎ
ｓｅ
ｃｔ
ｉｏ
ｎ
（
Ｃｈ
ｅｎ
Ｄ
Ｚ
ｅｔ
ａｌ
．，
２０
０９
）
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图５　华南渣拉沟剖面干酪根碳同位素组成

与有机碳含量交会图

Ｆｉｇ．５　ＣｒｏｓｓｐｌｏｔｏｆＴＯＣｖｅｒｓｕｓδ
１３ＣｋｅｒｏｇｅｎｉｎＺｈａｌａｇｏｕ

ｓｅｃｔｉｏｎ，ＳｏｕｔｈＣｈｉｎａ

由于渣拉沟剖面老堡组与下伏灯影组之间存在不整

合面，因此，渣拉沟剖面可能缺失了华南纽芬兰世早

期部分层段的碳同位素记录。渣拉沟剖面δ
１３Ｃｋｅｒｏ呈

现出在老堡组底部快速较大幅度的负偏移，在渣拉

沟组中部得以恢复，在顶部小幅波动的特征。虽然

由于纽芬兰世华南洋碳同位素垂向梯度的存在，使

得在纽芬兰世不同碳偏移阶段，碳同位素的偏移幅

度由浅水环境向深水环境逐渐减小，与此同时，虽然

渣拉沟剖面与肖滩剖面相距较远，使得他们在有机

矿化作用过程、热埋藏史等方面存在差异，从而，渣

拉沟剖面的δ
１３Ｃｋｅｒｏ总体上比肖滩剖面对应层段的

有机碳同位素偏轻（～２‰），但δ
１３Ｃｋｅｒｏ的形态特征

与滇东肖滩剖面石岩头组中下部的碳同位素形态具

有明显的相似性（图４）。

因此：渣拉沟剖面δ
１３Ｃｋｅｒｏ与其他剖面的碳同位

素的对比结果，进一步证实了前述依据多金属硫化

物层、硅质岩和含磷层作为对比标志所得出的岩石

地层对比方案，故渣拉沟剖面本文分析层段大体与

滇东石岩头组的中下部相对应。

４２　沉积水体的氧化还原状态演化

４２１　铁组分和犜犗犆／犛狆狔

通过对大量的大陆边缘次氧化、缺氧非硫化、缺

氧硫化环境沉积物的统计分析，Ｒａｉｓｗｅｌｌ等（１９９８）

认为：ＦｅＨＲ／ＦｅＴ大于０．３８时，沉积水体处于缺氧环

境，小于０．３８则处于氧化环境。在缺氧环境中，

Ｆｅｐｙ／ＦｅＨＲ被进一步用于区分不含游离 Ｈ２Ｓ的缺氧

非硫化（富铁环境）与含有游离 Ｈ２Ｓ的缺氧硫化环

境。也即是：当ＦｅＨＲ／ＦｅＴ＞０．３８并且Ｆｅｐｙ／ＦｅＨＲ＞

０．８时，沉积水体处于缺氧硫化状态；当ＦｅＨＲ／ＦｅＴ

＞０．３８并且Ｆｅｐｙ／ＦｅＨＲ＜０．８，沉积水体处于缺氧非

硫化状态（Ｃａｎｆｉｅｌｄｅｔａｌ．，２００８）。由于铁氧化物在

沉积水体中快速沉降会导致Ｆｅｐｙ／ＦｅＨＲ有所下降，因

此，ＦｅＨＲ／ＦｅＴ＞０．３８和Ｆｅｐｙ／ＦｅＨＲ＞０．７同时出现

的环境，可能同样属于硫化环境（Ｍｒｚｅｔａｌ．，

２００８）。依据上述标准，渣拉沟剖面所有分析样品的

ＦｅＨＲ／ＦｅＴ都大于０．３８，因此渣拉沟剖面分析层段都

处于缺氧环境。Ｆｅｐｙ／ＦｅＨＲ的分布特征表明：老堡组

处于缺氧非硫化环境，在渣拉沟组中转折带Ａ处硫

化环境开始出现（图３），而后在转折带Ｂ沉积水体

又经历了短暂的缺氧非硫化环境，此后硫化环境再

次出现，直到渣拉沟组顶部的转折带Ｃ处，渣拉沟

组中部的硫化环境结束，沉积水体再次回复到缺氧

非硫化状态（图３）。渣拉沟剖面渣拉沟组分析层段

的ＴＯＣ／Ｓｐｙ自转折带Ａ之后，大都小于古代正常海

环境的比值（１．８），更小于现代正常海环境的比值

（２．８），表明这一时期渣拉沟剖面处于铁限制的硫化

环境（Ｂｅｒｎｅｒｅｔａｌ．，１９８３；Ｒａｉｓｗｅｌｌｅｔａｌ．，１９８６；

Ｍｒｚｅｔａｌ．，２００８）。从而，渣拉沟剖面本文分析层

段中ＦｅＨＲ／ＦｅＴ＞０．３８和Ｆｅｐｙ／ＦｅＨＲ＞０．７同时出

现的层段确属于硫化环境。

渣拉沟剖面铁组分所显示的沉积环境的氧化还

原状态与黔东南斜坡—盆地环境的松桃剖面具有很

大的相似性，后者在ＥＣＢ附近的留茶坡组硅质岩段

同样呈现出缺氧非硫化环境，而后逐渐过渡到上覆

牛蹄塘组泥质岩中的硫化环境，最后再回复到缺氧

非硫化环境。与此同时，松桃剖面等的铁组分数据

也显示纽芬兰世的硫化环境并不是持续性的，而是

呈现出旋回性的（Ｃａｎｆｉｅｌｄｅｔａｌ．，２００８）。微量元

素、铁组分和钼同位素等也显示松林等地的ＮｉＭｏ

ＰＧＥＡｕ硫化物层处于硫化环境（Ｗｉｌｌｅｅｔａｌ．，

２００８；ＸｕＬＧｅｔａｌ．，２０１２；ＰｉＤＨｅｔａｌ．，２０１３）。

但渣拉沟剖面与湖南西部位于斜坡—盆地环境的龙

鼻嘴剖面有较大差异，该剖面留茶坡组硅质岩段和

牛蹄塘组泥质岩段的中下部主体都处于缺氧非硫化

环境，硫化环境仅零星分布于牛蹄塘组底部，并在牛

蹄塘组顶部转变为氧化环境（ＷａｎｇＪＧｅｔａｌ．，

２０１２）。桂北位于斜坡—盆地环境的泗里口剖面的

ＤＯＰ等数据显示：ＥＣＢ附近的老堡组总体处于缺氧

非硫化环境（ＣｈａｎｇＨＪｅｔａｌ．，２００９，２０１０，２０１２）。

滇东的梅树村、肖滩等浅水环境剖面的铁组分显示

纽芬兰世早中期都处于缺氧非硫化环境（ＷｅｎＨＪ

ｅｔａｌ．，２０１１；Ｏｃｈｅｔａｌ．，２０１３）。因此，综合前述地

层对比格架，大致可以推断：尽管并不是整个华南洋

在纽芬兰世都处于硫化环境，但在此期间硫化环境

的确大量分布于华南洋，并且这些硫化事件大致等

时。
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４２２　δ
３４犛狆狔对沉积水体氧化还原性质演化的响应

实验研究发现：当海水硫酸盐浓度低于２００μＭ

时，细 菌 硫 酸 盐 还 原 反 应 （ｂａｃｔｅｒｉａｌｓｕｌｆａｔｅ

ｒｅｄｕｃｔｉｏｎ，ＢＳＲ）过程中的硫同位素分馏幅度小于

１０‰（Ｈａｂｉｃｈｔｅｔａｌ．，２００２）。中国南方已发表的晶

格硫酸盐、磷块岩、重晶石等的硫同位素数据显示：

中国南方灯影期末期到纽芬兰世中期（大致相当于

白岩哨段到大海段）海水硫酸盐的硫同位素值稳定

在３０‰～３５‰（ＳｈｅｎＹ’ａｎｅｔａｌ．，１９９８；张同钢等，

２００４；Ｇｏｌｄｂｅｒｇｅｔａｌ．，２００５；ＣｈｅｎＤＺｅｔａｌ．，

２００９；Ｆｉｋｅｅｔａｌ．，２００８）。因此，除转折带Ｂ外，渣

拉沟剖面δ
３４Ｓｐｙ与同时期海水硫酸盐硫同位素之间

的分馏幅度（Δ
３４Ｓｓｗｐｙ）介于１５．６‰～５４．６‰，表明

渣拉沟剖面纽芬兰世海水硫酸盐浓度大体都超过

２００μＭ。与此同时，渣拉沟剖面硫化层段的Δ
３４Ｓｓｗｐｙ

（２７．３‰～４０．９‰）与华南其他剖面牛蹄塘组的硫化

层段Δ
３４Ｓｓｗｐｙ值（３０‰～４０‰）大致相当。前人认为

这些硫化的牛蹄塘组处于相对高海水硫酸盐浓度

（＞１ｍＭ，Ｃａｎｆｉｅｌｄｅｔａｌ．，２０１０）。因此，与华南埃

迪卡拉纪大氧化事件之前Δ
３４Ｓｓｗｐｙ受控于海水硫酸

盐浓度不同，渣拉沟剖面纽芬兰世海水硫酸盐浓度

不是 Δ
３４Ｓｓｗｐｙ及δ

３４Ｓｐｙ的主控因素（ＬｉＣｅｔａｌ．，

２０１０）。

相比较于上覆渣拉沟组中铁组分所显示的硫化

层段的δ
３４Ｓｐｙ，老堡组的δ

３４Ｓｐｙ偏重，表明：ＢＳＲ及随

后的黄铁矿形成于一个相对封闭的系统。在封闭—

半封闭沉积物孔隙系统中，硫酸盐的供给受到限制，

导致ＢＳＲ过程中硫同位素的分馏幅度较小，δ
３４Ｓｐｙ

较重（Ｓｔｒａｕｓｓ，１９９７，１９９９）。因此，老堡组δ
３４Ｓｐｙ表

明其黄铁矿形成于一个相对封闭的沉积物孔隙系统

中，这与铁组分所指示的沉积环境的缺氧非硫化性

质具有一致性。

当沉积环境在转折带 Ａ从老堡组的缺氧非硫

化环境转入渣拉沟组的缺氧硫化环境之后，δ
３４Ｓｐｙ呈

现出明显负偏移（偏移幅度１７．５‰）。在铁组分所

显示的渣拉沟组硫化环境与缺氧非硫化环境之间的

旋回性变化过程中，δ
３４Ｓｐｙ大体呈现出同步的变化

（图３）。在渣拉沟组中部（转折带Ｂ、Ｃ之间的层

段），窄的δ
３４Ｓｐｙ分布范围（－１０．９‰～２．７‰）和更

轻的δ
３４Ｓｐｙ（均值：－４．０‰），与现代黑海硫化环境

δ
３４Ｓｐｙ的分布特征相似（Ｌｙｏｎｓ，１９９７），表明：期间

ＢＳＲ主要发生在相对开放的沉积水体中，ＢＳＲ过程

中硫同位素的分馏幅度因此也更大（Ｓｔｒａｕｓｓ，１９９７，

１９９９）。

４２３　δ
３４犛犽犲狉狅对沉积水体氧化还原性质演化的响

应

　　沉积有机硫一部分来自沉积时期生物对硫酸盐

的同化吸收作用，另一部分则来自ＢＳＲ产生的 Ｈ２Ｓ

并入含不稳定官能团的有机质（如双键、羧基、醇）之

中（ＣａｉＣＦｅｔａｌ．，２００５）。于是，沉积有机质硫同

位素组成主要受控于：①当时海水的硫同位素值；②

沉积时期生物同化吸收硫酸盐与并入有机质中的还

原态硫的相对比例。一般认为生物同化吸收硫酸盐

的过程中，没有发生硫同位素分馏效应。而并入作

用的Ｈ２Ｓ或中间价态硫，则来自ＢＳＲ，其与同时期

的海水硫酸盐的同位素分馏幅度可高达４６‰以上，

分馏效应的高低取决于硫酸盐供给体系的开放程

度。研究已经发现，有机质在热成熟作用过程中，同

化吸收的有机硫最容易脱失，于是，成熟干酪根中的

硫主要来自ＢＳＲ成因 Ｈ２Ｓ的并入作用（Ｗｅｒｎｅｅｔ

ａｌ，．２００８）。

渣拉沟组中铁组分所显示的硫化层段的δ
３４Ｓｋｅｒｏ

（９．０‰～１１．７‰），比下伏老堡组缺氧非硫化层段的

δ
３４Ｓｋｅｒｏ（１０．０‰～１８．３‰）明显偏轻一些，分布范围

也小得多，从而渣拉沟剖面的δ
３４Ｓｋｅｒｏ可能主要受控

于沉积水体的氧化还原条件（图３）。在老堡组硅质

岩段，沉积水体处于厌氧非硫化环境，ＢＳＲ主要发

生在相对封闭的沉积物孔隙系统中，所以呈现出较

明显的储库效应，使得δ
３４Ｓｋｅｒｏ较重，分布范围也较

宽；在渣拉沟组中铁组分所显示的硫化层段，ＢＳＲ

主要发生在相对开放的沉积水体中，所以未呈现出

明显的储库效应，使得δ
３４Ｓｋｅｒｏ显示出一个开放体系

所特有的小波动范围、大分馏幅度的特征（图３）。

华南沙滩剖面纽芬兰世的有机硫同位素对沉积水体

氧化还原状态的响应特征与渣拉沟剖面大致相同，

也即是，缺氧非硫化层段的有机硫同位素比硫化层

段的有机硫同位素值重。

总体上，渣拉沟剖面的δ
３４Ｓｋｅｒｏ比δ

３４Ｓｐｙ明显偏

重（图３），除在渣拉沟组顶底的转折带Ａ、Ｃ呈现出

相反的演化趋势之外，其余层段两者具有大致平行

的演化趋势。这是因为：如前所述，在沉积岩，特别

是富有机质的黑色岩系中，黄铁矿与干酪根的硫源

主要都是ＢＳＲ产生的还原态硫。就与 Ｈ２Ｓ或中间

价态硫的反应速率而言，有机质一般都比活性铁等

金属阳离子慢，所以并入作用只能在活性铁等金属

阳离子都沉淀之后才能发生。从而，干酪根的Ｓ源

主体是ＢＳＲ产生的Ｈ２Ｓ被Ｆｅ
２＋优先利用之后残余

的Ｓ２－，因此这些残余的Ｓ２－应该比先期被Ｆｅ２＋利
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用的那部分Ｓ２－相对更加富集３４Ｓ。从而，δ
３４Ｓｋｅｒｏ比

δ
３４Ｓｐｙ要重（Ｗｅｒｎｅｅｔａｌ．，２００３，２００８），但总体上，

两者具有大致平行的演化趋势。

渣拉沟剖面的δ
３４Ｓｋｅｒｏ在缺氧非硫化环境与硫

化环境的转换带Ａ、Ｃ处，呈现出与δ
３４Ｓｐｙ相反的变

化趋势。也即是：δ
３４Ｓｐｙ负偏移，而δ

３４Ｓｋｅｒｏ正偏移。

在转换带Ａ，如前所述，δ
３４Ｓｐｙ的负偏移可能是ＢＳＲ

逐渐由封闭—半封闭的沉积物孔隙系统向开放的沉

积水体延伸的结果。与此同时，Δ
３４Ｓｓｗ－ｐｙ接近

４６‰，表明歧化作用可能已经发生。在转换带Ｃ，

Δ
３４Ｓｓｗ－ｐｙ超过４６‰，同样表明δ

３４Ｓｐｙ的负偏移可能

与歧化作用有关（ＳｈｅｎＹ’ａｎｅｔａｌ．，２００４）。而

δ
３４Ｓｋｅｒｏ在转换带 Ａ、Ｃ分别升高了６．３‰和２．４‰。

造成δ
３４Ｓｐｙ与δ

３４Ｓｋｅｒｏ在转换带Ａ、Ｃ反向偏移的原因

尚需进一步研究。

５　结论

（１）在寒武纪纽芬兰世，渣拉沟剖面位于华南洋

斜坡—盆地背景下的水下隆起环境，其中老堡组处

于缺氧非硫化环境，渣拉沟组分析层段以硫化环境

为主，其间间断性的发育缺氧非硫化环境，并在其顶

部最终回复到缺氧非硫化环境。

（２）δ
３４Ｓｐｙ与δ

３４Ｓｋｅｒｏ在老堡组的缺氧非硫化环境

都比渣拉沟组的硫化环境重，这可能与缺氧非硫化

环境的ＢＳＲ主要发育在相对封闭的孔隙系统，而硫

化环境的ＢＳＲ主要发育在相对开放的沉积水体中

有关。
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ｉｓｏｔｏｐｅｓ．Ｐａｌａｅｏｇｅｏｇｒａｐｈｙ Ｐａｌａｅｏｃｌｉｍａｔｏｌｏｇｙ Ｐａｌａｅｏｅｃｏｌｏｇｙ，

２５４：１７５～１９３．

ＧｒｉｃｅＫ，ＣａｏＣ，ＬｏｖｅＧＤ，ＢｏｔｔｃｈｅｒＭＥ，ＴｗｉｔｃｈｅｔｔＲＪ，Ｇｒｏｓｊｅａｎ

Ｅ，ＳｕｍｍｏｎｓＲＥ，ＴｕｒｇｅｏｎＳＣ，ＤｕｎｎｉｎｇＷ，ＪｉｎＹ．２００５．

ＰｈｏｔｉｃｚｏｎｅｅｕｘｉｎｉａｄｕｒｉｎｇｔｈｅＰｅｒｍｉａｎＴｒｉａｓｓｉｃｓｕｐｅｒａｎｏｘｉｃ

ｅｖｅｎｔ．Ｓｃｉｅｎｃｅ，３０７：７０６７０９．

ＧｕｏＱＪ，ＳｈｉｅｌｄｓＧＡ，ＬｉｕＣＱ，ＳｔｒａｕｓｓＨ，ＺｈｕＭ Ｙ，ＰｉＤＨ，

Ｇｏｌｄｂｅｒｇ Ｔ， Ｙａｎｇ Ｘ Ｌ． ２００７ａ． Ｔｒａｃｅ ｅｌｅｍｅｎｔ

ｃｈｅｍｏｓｔｒａｔｉｇｒａｐｈｙｏｆｔｗｏＥｄｉａｃａｒａｎＣａｍｂｒｉａｎｓｕｃｃｅｓｓｉｏｎｓｉｎ

Ｓｏｕｔｈ Ｃｈｉｎａ： Ｉｍｐｌｉｃａｔｉｏｎｓ ｆｏｒ ｏｒｇａｎｏｓｅｄｉｍｅｎｔａｒｙ ｍｅｔａｌ

ｅｎｒｉｃｈｍｅｎｔ ａｎｄ ｓｉｌｉｃｉｆｉｃａｔｉｏｎ ｉｎ ｔｈｅ Ｅａｒｌｙ Ｃａｍｂｒｉａｎ．

ＰａｌａｅｏｇｅｏｇｒａｐｈｙＰａｌａｅｏｃｌｉｍａｔｏｌｏｇｙＰａｌａｅｏｅｃｏｌｏｇｙ，２５４：１９４～

２１６．

ＧｕｏＱＪ，ＳｔｒａｕｓｓＨ，ＬｉｕＣＱ，ＧｏｌｄｂｅｒｇＴ，ＺｈｕＭ Ｙ，ＰｉＤＨ，

ＨｅｕｂｅｃｋＣ，ＶｅｒｎｈｅｔＥ，ＹａｎｇＸＬ，．ＦｕＰＱ．２００７ｂ．Ｃａｒｂｏｎ

ｉｓｏｔｏｐｉｃｅｖｏｌｕｔｉｏｎｏｆｔｈｅｔｅｒｍｉｎａｌＮｅｏｐｒｏｔｅｒｏｚｏｉｃａｎｄｅａｒｌｙ

Ｃａｍｂｒｉａｎ：ＥｖｉｄｅｎｃｅｆｒｏｍｔｈｅＹａｎｇｔｚｅＰｌａｔｆｏｒｍ，ＳｏｕｔｈＣｈｉｎａ．

Ｐａｌａｅｏｇｅｏｇｒａｐｈｙ，Ｐａｌａｅｏｃｌｉｍａｔｏｌｏｇｙ，Ｐａｌａｅｏｅｃｏｌｏｇｙ，２５４：１４０

～１５７．

ＧｕｏＱＪ，ＳｔｒａｕｓｓＨ，ＺｈｕＭＹ，ＺｈａｎｇＪＭ，ＹａｎｇＸＬ，ＬｕＭ，Ｚｈａｏ

ＦＣ．２０１３．Ｈｉｇｈｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎｏｒｇａｎｉｃｃａｒｂｏｎｉｓｏｔｏｐｅｓｔｒａｔｉｇｒａｐｈｙ

ｆｒｏｍａｓｌｏｐｅｔｏｂａｓｉｎａｌｓｅｔｔｉｎｇｏｎｔｈｅＹａｎｇｔｚｅＰｌａｔｆｏｒｍ，Ｓｏｕｔｈ

Ｃｈｉｎａ：Ｉｍｐｌｉｃａｔｉｏｎｓｆｏｒｔｈｅ ＥｄｉａｃａｒａｎＣａｍｂｒｉａｎｔｒａｎｓｉｔｉｏｎ．

ＰｒｅｃａｍｂｒｉａｎＲｅｓｅａｒｃｈ，２２５：２０９～２１７．

ＨａｂｉｃｈｔＫＳ，ＧａｄｅＭ，ＴｈａｍｄｒｕｐＢ，ＢｅｒｇＰ，ＣａｎｆｉｅｌｄＤＥ．２００２．

ＣａｌｉｂｒａｔｉｏｎｏｆｓｕｌｆａｔｅｌｅｖｅｌｓｉｎｔｈｅＡｒｃｈｅａｎＯｃｅａｎ．Ｓｃｉｅｎｃｅ，

２９８：２３７２～２３７４．

ＨａｑＢＵ，ＳｃｈｕｔｔｅｒＳＲ．２００８．ＡｃｈｒｏｎｏｌｏｇｙｏｆＰａｌｅｏｚｏｉｃｓｅａｌｅｖｅｌ

ｃｈａｎｇｅｓ．Ｓｃｉｅｎｃｅ，３２２：６４～６８．

ＪｉａｎｇＧＱ，ＷａｎｇＸＱ，ＳｈｉＸＹ，ＸｉａｏＳＨ，ＺｈａｎｇＳＨ，ＤｏｎｇＪ．

２０１２．Ｔｈｅｏｒｉｇｉｎｏｆｄｅｃｏｕｐｌｅｄｃａｒｂｏｎａｔｅａｎｄｏｒｇａｎｉｃｃａｒｂｏｎ

ｉｓｏｔｏｐｅｓｉｇｎａｔｕｒｅｓｉｎｔｈｅｅａｒｌｙＣａｍｂｒｉａｎ（ｃａ．５４２－５２０ Ｍａ）

Ｙａｎｇｔｚｅｐｌａｔｆｏｒｍ．ＥａｒｔｈａｎｄＰｌａｎｅｔａｒｙＳｃｉｅｎｃｅＬｅｔｔｅｒｓ，３１７－

３１８：９６～１１０．

ＪｉａｎｇＳＹ，ＰｉＤＨ，ＨｅｕｂｅｃｋＣ，ＦｒｉｍｍｅｌＨ，ＬｉｕＹＰ，ＤｅｎｇＨＬ，

ＬｉｎｇＨＦ，ＹａｎｇＪＨ．２００９．ＥａｒｌｙＣａｍｂｒｉａｎｏｃｅａｎａｎｏｘｉａｉｎ

ＳｏｕｔｈＣｈｉｎａ．Ｎａｔｕｒｅ，４５９：Ｅ５～Ｅ６．

ＫｏｕｃｈｉｎｓｋｙＡ，ＢｅｎｇｔｓｏｎＳ，ＲｕｎｎｅｇａｒＢ，ＳｋｏｖｓｔｅｄＣ，ＳｔｅｉｎｅｒＭ，

Ｖｅｎｄｒａｓｃｏ Ｍ． ２０１２． Ｃｈｒｏｎｏｌｏｇｙ ｏｆ ｅａｒｌｙ Ｃａｍｂｒｉａｎ

ｂｉｏｍｉｎｅｒａｌｉｚａｔｉｏｎ．ＧｅｏｌｏｇｉｃａｌＭａｇａｚｉｎｅ，１４９：２２１～２５１．

ＫｕｎｉｍｉｔｓｕＹ，Ｔｏｇｏ Ｔ，ＳａｍｐｅｉＹ，Ｋａｎｏ Ａ ，ＹａｓｕｉＫ．２００９．

Ｏｒｇａｎｉｃ ｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｓ ｏｆ ｔｈｅ ｅｍｂｒｙｏｂｅａｒｉｎｇ ｌｏｗｅｒｍｏｓｔ

Ｃａｍｂｒｉａｎ Ｋｕａｎｃｈｕａｎｐｕｆｏｒｍａｔｉｏｎｏｎｔｈｅｎｏｒｔｈｅｒｎ Ｙａｎｇｔｚｅ

ｐｌａｔｆｏｒｍ， Ｃｈｉｎａ． Ｐａｌａｅｏｇｅｏｇｒａｐｈｙ Ｐａｌａｅｏｃｌｉｍａｔｏｌｏｇｙ

Ｐａｌａｅｏｅｃｏｌｏｇｙ，２８０：４９９～５０６．

ＬｅｈｍａｎｎＢ，ＮａｇｌｅｒＴＦ，ＨｏｌｌａｎｄＨＤ，ＷｉｌｌｅＭ，ＭａｏＪＷ，ＰａｎＪ

Ｙ，ＭａＤＳ，ＤｕｌｓｋｉＰ．２００７．Ｈｉｇｈｌｙｍｅｔａｌｌｉｆｅｒｏｕｓｃａｒｂｏｎａｃｅｏｕｓ

ｓｈａｌｅａｎｄＥａｒｌｙＣａｍｂｒｉａｎｓｅａｗａｔｅｒ．Ｇｅｏｌｏｇｙ，３５：４０３～４０６．

ＬｉＣ，ＬｏｖｅＧＤ，ＬｙｏｎｓＴＷ，ＦｉｋｅＤＡ，ＳｅｓｓｉｏｎｓＡＬ，ＣｈｕＸＬ．

２０１０．Ａ Ｓｔｒａｔｉｆｉｅｄ Ｒｅｄｏｘ ＭｏｄｅｌｆｏｒｔｈｅＥｄｉａｃａｒａｎ Ｏｃｅａｎ．

Ｓｃｉｅｎｃｅ，３２８：８０～８３．

ＬｉＤ，ＬｉｎｇＨＦ，ＳｈｉｅｌｄｓＺｈｏｕＧＡ，ＣｈｅｎＸ，ＣｒｅｍｏｎｅｓｅＬ，ＯｃｈＬ，

ＴｈｉｒｌｗａｌｌＭ，Ｍａｎｎｉｎｇ Ｃ Ｊ．２０１３．Ｃａｒｂｏｎａｎｄｓｔｒｏｎｔｉｕｍ

ｉｓｏｔｏｐｅｅｖｏｌｕｔｉｏｎｏｆｓｅａｗａｔｅｒａｃｒｏｓｓｔｈｅＥｄｉａｃａｒａｎＣａｍｂｒｉａｎ

ｔｒａｎｓｉｔｉｏｎ：ＥｖｉｄｅｎｃｅｆｒｏｍｔｈｅＸｉａｏｔａｎｓｅｃｔｉｏｎ，ＮＥ Ｙｕｎｎａｎ，

ＳｏｕｔｈＣｈｉｎａ．ＰｒｅｃａｍｂｒｉａｎＲｅｓｅａｒｃｈ，２２５：１２８～１４７．

ＬｉＧＸ，ＳｔｅｉｎｅｒＭ，ＺｈｕＸ，ＹａｎｇＡＨ，ＷａｎｇＨＦ，ＥｒｄｔｍａｎｎＢＤ．

２００７．ＥａｒｌｙＣａｍｂｒｉａｎｍｅｔａｚｏａｎｆｏｓｓｉｌｒｅｃｏｒｄｏｆＳｏｕｔｈＣｈｉｎａ：

Ｇｅｎｅｒｉｃ ｄｉｖｅｒｓｉｔｙ ａｎｄ ｒａｄｉａｔｉｏｎ ｐａｔｔｅｒｎｓ．Ｐａｌａｅｏｇｅｏｇｒａｐｈｙ

ＰａｌａｅｏｃｌｉｍａｔｏｌｏｇｙＰａｌａｅｏｅｃｏｌｏｇｙ，２５４：２２９～２４９．

ＭａｒｓｈａｌｌＣ Ｒ．２００６．Ｅｘｐｌａｉｎｉｎｇｔｈｅ Ｃａｍｂｒｉａｎ “ｅｘｐｌｏｓｉｏｎ”ｏｆ

ａｎｉｍａｌ．ＡｎｎｕａｌＲｅｖｉｅｗｏｆＥａｒｔｈａｎｄＰｌａｎｅｔａｒｙＳｃｉｅｎｃｅｓ，３４：

３５５－３８４．

ＭｒｚＣ，ＰｏｕｌｔｏｎＳＷ，ＢｅｃｋｍａｎｎＢ，ＫｕｓｔｅｒＫ，ＷａｇｎｅｒＴ，Ｋａｓｔｅｎ

Ｓ．２００８．ＲｅｄｏｘｓｅｎｓｉｔｉｖｉｔｙｏｆＰｃｙｃｌｉｎｇｄｕｒｉｎｇｍａｒｉｎｅｂｌａｃｋ

ｓｈａｌｅｆｏｒｍａｔｉｏｎ：Ｄｙｎａｍｉｃｓｏｆｓｕｌｆｉｄｉｃａｎｄａｎｏｘｉｃ，ｎｏｎｓｕｌｆｉｄｉｃ

ｂｏｔｔｏｍｗａｔｅｒｓ．ＧｅｏｃｈｉｍｉｃａＥｔＣｏｓｍｏｃｈｉｍｉｃａＡｃｔａ，７２：３７０３～

３７１７．

ＯｃｈＬ，ＳｈｉｅｌｄｓＺｈｏｕＧＡ，ＰｏｕｌｔｏｎＳＷ，ＭａｎｎｉｎｇＣ，ＴｈｉｒｌｗａｌｌＭ

Ｆ，ＬｉＤ，ＣｈｅｎＸ，ＬｉｎｇＨＦ，ＯｓｂｏｒｎＴ，ＣｒｅｍｏｎｅｓｅＬ．２０１３．

Ｒｅｄｏｘｃｈａｎｇｅｓｉｎ Ｅａｒｌｙ Ｃａｍｂｒｉａｎ ｂｌａｃｋｓｈａｌｅｓａｔ Ｘｉａｏｔａｎ

ｓｅｃｔｉｏｎ， Ｙｕｎｎａｎ Ｐｒｏｖｉｎｃｅ， Ｓｏｕｔｈ Ｃｈｉｎａ． Ｐｒｅｃａｍｂｒｉａｎ

Ｒｅｓｅａｒｃｈ，２２５：１６６～１８９．
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ｈｔｔｐ：／／ｗｗｗ．ｇｅｏｊｏｕｒｎａｌｓ．ｃｎ／ｄｚｘｂ／ｃｈ／ｉｎｄｅｘ．ａｓｐｘ ２０１５年

Ｐｅｎｇ Ｓ Ｃ， Ｂａｂｃｏｃｋ Ｌ Ｅ．２０１１． Ｃｏｎｔｉｎｕｉｎｇ ｐｒｏｇｒｅｓｓ ｏｎ

ｃｈｒｏｎｏｓｔｒａｔｉｇｒａｐｈｉｃ ｓｕｂｄｉｖｉｓｉｏｎ ｏｆ ｔｈｅ Ｃａｍｂｒｉａｎ Ｓｙｓｔｅｍ．

ＢｕｌｌｅｔｉｎｏｆＧｅｏｓｃｉｅｎｃｅｓ，８６：３９１－３９６．

ＰｉＤＨ，ＬｉｕＣＱ，ＳｈｉｅｌｄｓＺｈｏｕＧＡ，ＪｉａｎｇＳＹ．２０１３．Ｔｒａｃｅａｎｄ

ｒａｒｅｅａｒｔｈｅｌｅｍｅｎｔｇｅｏｃｈｅｍｉｓｔｒｙｏｆｂｌａｃｋｓｈａｌｅａｎｄｋｅｒｏｇｅｎｉｎ

ｔｈｅｅａｒｌｙＣａｍｂｒｉａｎＮｉｕｔｉｔａｎｇＦｏｒｍａｔｉｏｎｉｎＧｕｉｚｈｏｕｐｒｏｖｉｎｃｅ，

ＳｏｕｔｈＣｈｉｎａ，Ｃｏｎｓｔｒａｉｎｔｓｆｏｒｒｅｄｏｘｅｎｖｉｒｏｎｍｅｎｔｓａｎｄｏｒｉｇｉｎｏｆ

ｍｅｔａｌｅｎｒｉｃｈｍｅｎｔｓ．ＰｒｅｃａｍｂｒｉａｎＲｅｓｅａｒｃｈ，２２５：２１８～２２９．

ＰｏｕｌｔｏｎＳＷ，ＦｒａｌｉｃｋＰＷ，ＣａｎｆｉｅｌｄＤＥ．２００４．Ｔｈｅｔｒａｎｓｉｔｉｏｎｔｏａ

ｓｕｌｐｈｉｄｉｃｏｃｅａｎｓｉｍｉｌａｒｔｏ１．８４ｂｉｌｌｉｏｎｙｅａｒｓａｇｏ．Ｎａｔｕｒｅ，４３１：

１７３～１７７．

ＰｏｕｌｔｏｎＳ Ｗ，ＣａｎｆｉｅｌｄＤＥ．２００５．Ｄｅｖｅｌｏｐｍｅｎｔｏｆａｓｅｑｕｅｎｔｉａｌ

ｅｘｔｒａｃｔｉｏｎｐｒｏｃｅｄｕｒｅｆｏｒｉｒｏｎ：ｉｍｐｌｉｃａｔｉｏｎｓｆｏｒｉｒｏｎｐａｒｔｉｔｉｏｎｉｎｇ

ｉｎｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｌｌｙｄｅｒｉｖｅｄｐａｒｔｉｃｕｌａｔｅｓ．ＣｈｅｍｉｃａｌＧｅｏｌｏｇｙ，２１４：

２０９～２２１．

ＲａｉｓｗｅｌｌＲ，Ｂｅｒｎｅｒ Ｒ Ａ．１９８６．Ｐｙｒｉｔｅａｎｄ ｏｒｇａｎｉｃｍａｔｔｅｒｉｎ

Ｐｈａｎｅｒｏｚｏｉｃ ｎｏｒｍａｌ ｍａｒｉｎｅ ｓｈａｌｅｓ． Ｇｅｏｃｈｉｍｉｃａ Ｅｔ

ＣｏｓｍｏｃｈｉｍｉｃａＡｃｔａ，５０：１９６７～１９７６．
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第６期 向雷等：华南渣拉沟剖面纽芬兰世沉积水体氧化还原状态演化
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