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华南南华纪南沱冰期海洋环境的沉积地球化学记录
———来自黔东部南华系南沱组白云岩碳氧同位素和微量元素的证据
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内容提要:
 

新元古代“雪球地球”事件代表地球经历的极端气候条件,对其后的大气和海洋氧化、生物地球化学

循环和真核生物的演化都产生了深远的影响。 然而同冰期化学沉积岩的缺乏,严重制约了对冰期海洋环境的了解。
笔者等在贵州松桃地区一钻孔岩芯南华系南沱组中采集到一套同冰期白云岩,为南沱冰期海洋环境研究提供了理

想材料。 岩芯中白云岩层位于南沱组下部,夹持于两套杂砾岩、粉砂质泥岩组合中间,厚度 1. 61
 

m。 偏光显微镜和

扫描电镜观察表明岩性为微晶白云岩。 采用 Delta
 

V
 

Advantage 稳定同位素质谱仪分析白云岩的碳、氧同位素,测定

结果为:δ18 OV-PDB 在-16. 97‰~ -8. 37‰之间,δ13 CV-PDB 在-9. 68‰ ~ -8. 42‰之间,与冰期前后碳同位素组成对比,
δ13 CV-PDB 具显著低负值特征。 电感耦合等离子体质谱仪(ICP-MS)微量元素分析结果表明:白云岩样品中铁、锰含量

很高,铁含量的平均值约为 92867×10-6 ,锰含量的平均值约为 10644×10-6 ;Mn / Sr 值较大,平均值约为 26. 89。 综合

碳、氧同位素的相关性及微量元素特征分析表明,南沱组同冰期白云岩碳同位素组成代表了原始的沉积记录。 研究

结果表明:①
 

南沱组白云岩的出现反映了南沱冰期海洋中存在着开放的水体,这些开放水体为此时真核生物提供了

重要的栖息场所。 ②
 

南沱冰期海洋处于富铁缺氧的环境,白云岩中碳同位素低负值主要是甲烷厌氧氧化的结果。
③

 

同位素质量平衡计算表明,冰期海洋中较高比例的有机质埋藏和极其有限的大气-海洋气体交换导致了大气中氧

浓度的升高。
关键词:南华系南沱组;南华纪南沱冰期;

 

白云岩;碳同位素;甲烷厌氧氧化;大气氧

　 　 新元古代地球经历了两次全球性的冰期,国际

上称为 Marinoan 冰期和 Sturtian 冰期,分别对应于

我国华南地区的南沱冰期和长安冰期 ( 黄晶等,
 

2007)
 

,古地磁资料表明两次冰期的冰川均到达赤

道附近( Schmidt
 

et
 

al. ,
 

1995)。 Kirschvink ( 1992)
首次提出“雪球地球”假说,Hoffman 等(1998)重申

了“雪球地球”假说。 “雪球地球”假说认为,新元古

代的 Marinoan 冰期和 Sturtian 冰期全球被冰雪覆

盖,地表的化学风化作用及水循环停止,导致生物生

产率降低
 

(Kirschivink,
 

1992;
 

Hoffman
 

et
 

al. ,
 

1998,
 

2002;
 

Hoffman,
 

1999;
 

王叶等,
 

2011)。 新元古代冰

期沉积与显生宙冰期沉积在成因模式和分布上存在

明显区别,表现在新元古代“雪球地球事件” 结束

后,在全球各大陆广泛分布的 Marinoan 冰碛岩之上

发育有一层厚度不等的盖帽碳酸盐岩,其碳同位素

值均具负异常(最低到-5‰)特征( Hoffman
 

et
 

al. ,
 

1998,
 

2002;
 

Kennedy
 

et
 

al. ,
 

2001;
 

Feng
 

Dong
 

et
 

al. ,
 

2016),这种碳同位素负异常记录在各大陆均

有发育,并具同时性(Hoffman
 

et
 

al. ,
 

2017)。 然而,
学术界对于盖帽碳酸盐岩碳同位素负漂移的原因存

在较大的争议。 Hoffman 等(1998)认为该碳同位素

负异常是“雪球地球”期间火山作用和地幔去气导

致大量 CO2 累积的结果,其同位素组成代表了大气

CO2 溶解于海水后,海水的溶解无机碳的碳同位素

组成(约为-5‰)。 而有学者则认为碳同位素的负

漂移与冰期后大量的海洋甲烷水合物和永久冻土层

中甲烷的释放所致 ( Kennedy
 

et
 

al. ,
 

2001;
 

Jiang
 

Ganqing
 

et
 

al. ,
 

2003;
 

蒋干清等,
 

2006)。 第三种观

点认为新元古代冰期海洋深部处于缺氧环境,冰期

后的洋流上翻使 CO2 去气及同位素组成较轻的碳

被带到浅海地带,导致盖帽碳酸盐形成及碳同位素

负漂 移 ( Grotzinger
 

et
 

al. ,
 

1995;
 

James
 

et
 

al. ,
 



2001)。 第四种观点认为海洋冰盖融化形成的冰川

融水是导致盖帽碳酸盐岩及其中碳同位素异常的原

因(Shields,
 

2005)。 显然,冰期海洋化学组成是解

决这一争议的理想钥匙。
与“雪球地球”假说提出的新元古代冰期海洋

生态系统崩溃相反,生物标志化合物和实体化石证

据均表明,“雪球地球”期间海洋生物多样性相对于

冰期前没有显著差别(Olcott
 

et
 

al. ,
 

2005;
 

Cosseti
 

et
 

al. ,
 

2006;
 

刘鹏举等,
 

2007;
 

Love
 

et
 

al. ,
 

2009;
 

Ye
 

Qin
 

et
 

al. ,
 

2015;
 

叶云涛等,
 

2017;
 

Riedman
 

et
 

al. ,
 

2018)。 而冰期沉积岩中波痕(Allen
 

et
 

al. ,
 

2008)、
氮同位素组成( Johnston

 

et
 

al. ,
 

2017)、CIA 值变化

等(Rieu
 

et
 

al. ,
 

2007;
 

李明龙等,
 

2019),均为“雪球

地球”事件期间海洋并未被冰完全覆盖,而是存在

开放水体的认识提供了证据,同时也表明“雪球地

球”期间有着明显的冷暖气候波动,该时期的沉积

物并非全是冰川全部消融后的产物。 开放水体为极

端的新元古代冰期真核生物提供了避难场所,支撑

着该时期的海洋生态系统。 但现代两极地区冰盖表

面存在着较多的融水洼地,其中分布有除细菌之外

的多种真核生物(包括原生动物),籍此 Hoffman 认

为这些融水洼地为“雪球地球”期间真核生物的栖

息场所提供了现代对比(Hoffman,
 

2016),即真核生

物无需开放水域也可以度过“雪球地球”。 气候模

拟表明,冰期开放水体的存在可能只限于低纬度区

域的较短时间段( Pierrehumbert
 

et
 

al. ,
 

2011)。 海

洋冰盖的覆盖程度及在此期间生物生产力状况极大

地制约着冰期海洋的海洋氧化还原条件。 由于碳循

环在调控水圈和大气圈氧化还原状态方面的重要作

用,碳酸盐碳同位素的变化与地球表面大气圈和海

洋氧化事件紧密联系,记录了区域与全球碳循环的

重要变化。
根据 “ 雪球地球” 假说及其后的气候模型

(Warren
 

et
 

al. ,
 

2002),新元古代全球冰期海水相对

于碳酸盐矿物处于不饱和状态,不会形成碳酸盐矿

物。 然而最近 Gernon 等(2016)的模拟研究表明,在
新元古代罗迪尼亚超大陆解体的背景下,即使全球

海面完全被冰覆盖,裂解过程中产生火山碎屑的蚀

变作用也会导致冰期海洋中的 Ca2+ 和 Mg2+ 相对于

碳酸盐矿物呈现饱和状态。 事实上, 新元古代

Sturtian 冰川沉积岩中存在着同冰期非碎屑成因的

碳酸盐矿物,且其碳同位素组成显著区别于碎屑碳

酸盐岩 ( Crossing
 

et
 

al. ,
 

1994;
 

Fairchild
 

et
 

al. ,
2007),为“雪球地球”期间碳酸盐矿物的形成提供

了实据。
华南地区新元古代冰期地层出露完整,且从浅

海、斜坡到深水盆地各沉积相区均有分布,研究程度

高,是国际上“雪球地球”事件研究的重要地点。 笔

者等在贵州东部地区南华系南沱组下部地层中发现

同冰期非碎屑成因的白云岩,为研究南沱冰期海洋

环境及碳的生物地球化学循环提供了理想材料,并
为冰期后盖帽碳酸盐岩的成因提供了新的启示。

1　 地质背景

研究区位于江南造山带西南端黔东地区铜仁市

松桃县(图 1)。 该区大地构造上处于扬子板块与江

南造山带的过渡区,扬子板块和华夏板块在约 830
 

Ma 前碰撞形成了江南造山带,成为罗迪尼亚超大陆

的一部分,随后在新元古代晚期发生裂解,形成裂谷

盆地(南华裂谷),在裂陷盆地内形成了南华系沉积

(Wang
 

Jian
 

et
 

al. ,
 

2003;
 

杨明桂等,
 

2012;
 

Lang
 

Xianguo
 

et
 

al. ,
 

2018)。 受裂陷作用的影响,南沱期

在康滇地区及贵州北部及重庆南部形成了一套陆相

冰川碎屑沉积,而在贵州东南部、湖南、广西至浙江

北部一带则为一套海相冰川碎屑沉积(Wang
 

Jian
 

et
 

al. ,
 

2003)。

图 1
 

扬子板块南华纪南沱期古地理图

(据 Lang
 

Xianguo
 

et
 

al. ,
 

2018 修编)
Fig.

 

1
 

Paleogeographic
 

map
 

of
 

the
 

Nantuo
 

Formation,
 

Nanhuan
 

System,
  

in
 

the
 

Yangtze
 

Block
(After

 

Lang
 

Xianguo
 

et
 

al. ,
 

2018)

区域内南沱组在浅海相区与下伏莲沱组呈平行

不整合接触,在斜坡相区和深水相区则与下伏大塘

坡组或富禄组呈整合接触。 南沱组与上覆的陡山沱

组呈整合接触,以广泛分布的盖帽白云岩的出现作

512第
 

1
 

期 沈洪娟等:华南南华纪南沱冰期海洋环境的沉积地球化学记录



为陡山沱组底界的标志。 南沱组在浅海相区的厚度

为几米到几十米,在深水盆地的厚度大于 2000
 

m
( Jiang

 

Ganqing
 

et
 

al. ,
 

2011;
 

Zhang
 

Qirui
 

et
 

al. ,
 

2011)。 在华南贵州新元古代地层中,沿松桃—镇

远—台江一线,与湖南大庸相连构成台地前缘斜坡

相(贵州省区域地质志,
 

2017)
 

。 南沱组岩性以杂

砾岩、粉砂岩为主,少见泥岩,偶见碳酸盐岩( Lang
 

Xianguo
 

et
 

al. ,
 

2018;
 

Gu
 

Shangyi
 

et
 

al. ,
 

2019)。 根

据同位素地质年代学研究结果,南沱组的形成时间

大约在 654
 

Ma 至 635
 

Ma,与 Marinoan 冰期可以进

行对比( Zhang
 

Shihong
 

et
 

al. ,
 

2008;
 

Liu
 

Pengju
 

et
 

al. ,
 

2015;
 

Bao
 

Xiujuan
 

et
 

al. ,
 

2018)。 其形成的古

纬度为北纬 30°左右的中纬度地区,靠近澳大利亚

北部地块(Zhang
 

Shihong
 

et
 

al. ,
 

2013)。
 

2　 样品采集和分析方法

2. 1　 松桃钻孔南沱组岩芯特征

研究样品采自贵州松桃,ZK505 岩芯。 该钻孔

深度为 1230. 4
 

m,开孔层位为寒武系娄山关组,终
孔层位为南华系大塘坡组,其中 1002. 05 ~ 1230. 40

 

m 为南沱组,共 228. 35
 

m。 ZK505 中南沱组与下伏

大塘坡组和上覆陡山沱组均为连续沉积,以钻孔岩

芯中砾石的出现作为南沱组的底,盖帽碳酸盐岩的

出现作为南沱组的顶(图 2a)。
钻孔岩芯连续完整,岩芯采取率接近 100%,岩

芯中未发现构造破碎现象。 ZK505 岩芯中南沱组岩

性以杂砾岩为主,含少量砂岩、粉砂质泥岩、泥质粉

砂岩,下部夹有一层 1. 61
 

m 的薄层白云岩。 据岩性

组合特征看出,研究区南沱冰期经历了四次冰川的

进退(图 2a):自南沱组底部(钻孔深度 1230. 4
 

m
处)砾石以孤石出现的杂砾岩至出现泥岩(1187. 31

 

m)看作第一次冰川向海前进,沉积厚度约 43
 

m。
在 1187. 31 ~ 1150

 

m 出现的泥质粉砂岩、砂质泥岩、
泥岩夹白云岩层视为第一次冰退,沉积厚度约为 37

 

m;其上出现的杂砾岩可看作第二次冰川前进,以砂

岩的出现作为冰川退去的标志,钻孔深度自 1150
 

m
至 1135. 4

 

m,约 15
 

m;从其上杂砾岩自 1129. 12
 

m
出现至 1086. 26

 

m 结束,厚约 43
 

m 可看作第三次冰

川前进,在 1086. 26
 

m 至 1051. 08
 

m 的泥岩沉积和

粉砂岩沉积反映冰川退去;最后一次冰川进退从

1051. 08
 

m 杂砾岩开始至 1002. 05
 

m 盖帽白云岩出

现结束,共沉积 49
 

m。 这一沉积旋回变化与本区其

他钻孔及扬子地区其他南沱组剖面可以进行对比

( Lang
 

Xianguo
 

et
 

al. ,
 

2018;
 

Gu
 

Shangyi
 

et
 

al. ,
 

2019)。
岩芯观察表明,钻孔中白云岩与上覆及下伏的

粉砂质泥岩呈渐变过渡关系,中间没有截然的岩性

变化。 另外,南华裂谷南沱冰期前的地层从新元古

代梵净山群 / 四堡群至间冰期的大塘坡组 / 富禄组均

为碎屑沉积为主的层序 ( Dai
 

Chuanggu
 

et
 

al. ,
 

2010),排除了钻孔岩芯中白云岩为巨大的外源砾

石的可能性。 钻孔岩芯中白云岩层夹持于上下两套

冰碛岩之间,以及前述南沱组岩石组合反映的冰川

进退情况,说明研究区南沱组中的白云岩并非是冰

川全部融化后的产物,而是南沱冰期同冰期白云岩。
钻孔岩芯厚度在 1181. 02 ~ 1182. 63

 

m 的白云岩按

自上而下的顺序连续取样 14 件,编号为 DL-1 到

DL-14(图 2b)。 岩芯及手标本观察表明,南沱组白

云岩为灰白色,块状构造,未见明显的层理。 其中分

布较多的方解石细脉。 通过薄片的偏光显微镜观察

(图 3)、茜素红染色及扫描电镜—能谱分析,研究样

品主要矿物成分为白云石,白云石均发生了不同程

度的重结晶作用,为微晶至细晶结构。
2. 2　 样品分析方法

2. 2. 1　 碳、氧同位素分析方法

为避免次生矿物对白云岩样品碳氧同位素的影

响,选择无风化、无方解石细脉的致密白云岩,使用

0. 5 ~ 1. 2
 

mm 直径的微钻,对样品进行白云石采样。
采用美国 Thermo

 

Fisher 公司 Delta
 

V
 

Advantage 稳定

同位素质谱仪测定白云岩的碳氧同位素。 简要的分

析步骤如下:称取适量烘干至恒重的白云岩样品粉

末(150 ~ 250
 

μg)于反应瓶中,用带硅胶隔垫的盖子

密封,使用排空针向反应瓶中注入高纯氦气吹扫气

路(每个反应瓶吹气时间约 330
 

s),按顺序依次排

空反应瓶中的空气。 经排空处理后,通过手动加酸

的方式向反应瓶中加入 2 ~ 3 滴饱和磷酸,在 70℃的

温度下反应约 1
 

h,平衡一段时间后,纯磷酸与碳酸

盐反应产生的 CO2 通过色谱柱与其他杂质气体分

离,然后直接进入 Delta
 

V
 

Advantage 稳定同位素质

谱仪进行碳氧同位素测定。 采用标准样品 NBS18
(碳酸盐岩) 进行质量控制,通过重复测试标准物

质,δ13C 和 δ18O 测试精度分别优于 ± 0. 1‰ 和 ±
0. 2‰。 本次测试在贵州大学地质资源与环境教育

部重点实验室完成。
 

2. 2. 2　 微量元素的分析方法

因白云岩样品中含有次生的方解石细脉及其他

陆源碎屑,为尽量避免这些组分对分析结果的影响,
每个样品均用 5%的醋酸(优级纯)三步溶样方法进
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图 2
 

贵州松桃南华系南沱组 ZK505 岩芯柱状图(a、b)及白云岩段碳、氧同位素变化趋势(c、d)
Fig.

 

2
 

Stratigraphic
 

log
 

(a,
 

b)
 

and
 

the
 

composite
 

stable
 

carbon
 

and
 

oxygen
 

isotope
 

chemostratigraphy
 

(c,d)
 

of
 

the
 

Nantuo
 

Formation,
 

Nanhuan
 

System,
  

from
 

the
 

drill
 

core
 

ZK505
 

in
 

Songtao,
 

Guizhou
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图 3
 

贵州南华系南沱组白云岩样品的采样位置与显微镜下特征

Fig.
 

3
 

Photographs
 

and
 

photomicrographs
 

showing
 

the
 

texture
 

of
 

the
 

dolostone
 

in
 

the
 

Nantuo
 

Formation,
 

Nanhuan
 

System,
 

in
 

Guizhou
(a)白云岩样品所在位置(黄线部分为 1. 61m 的白云岩);(b)微晶白云岩样品(DL-3)在单偏光下的光学特征;(c)微晶白云岩

样品 DL-8 在单偏光下的光学特征;(d)微晶白云岩样品(DL-12)在单偏光下的光学特征

( a)
 

photograph
 

showing
 

dolostone
 

bed
 

from
 

the
 

drill
 

core
 

ZK505,
 

yellow
 

line
 

indicating
 

the
 

locality
 

of
 

the
 

dolostone;
 

(b)
 

thin
 

section
 

photograph
 

of
 

the
 

micritic
 

dolostone
 

in
 

sample
 

DL-3;
 

(c)
 

thin
 

section
 

photograph
 

of
 

the
 

micritic
 

dolostone
 

in
 

sample
 

DL-8;
 

( d)
 

thin
 

section
 

photograph
 

of
 

the
 

micritic
 

dolostone
 

in
 

sample
 

DL-12

行溶样(Zhang
 

Kan
 

et
 

al. ,
 

2015)。 第一步溶解 30%
~40%的样品,去除样品中方解石细脉、亮晶及次生

吸附相的影响;然后再溶解样品总量的 30% ~ 40%
的样品,这一部分代表白云岩的组成,最后的 30% ~
40%的样品残留的陆源碎屑及铁锰氧化物组分较

多,也不能代表白云岩的组成。 实验前对烧杯进行

清洗,清洗步骤简介如下:①先用 1%的清洁剂将烧

杯煮沸,然后用去离子水将烧杯冲洗 3 遍;②将用

40%的反王水置于烧杯中,在 400℃ 温度下煮沸,然
后用超纯水冲洗 3 遍;③用 30%的 HNO3 煮沸,然后

用超纯水冲洗 3 遍;④用超纯水煮沸,清洗,晾干;⑤
加 2

 

mL
 

二次蒸馏的 7N
 

HNO3 在 120℃ 的电热板上

加热 8 ~ 10
 

h;⑥倒酸,用超纯水冲洗 3 遍,100℃ 电

热板上蒸干后备用。 白云岩样品溶样的具体实验流

程如下:①选择扫描合格的烧杯,编号,称重,称样前

使用反静电枪;②一个样品称量约 50
 

mg,转入烧杯

中;③溶解约 35%的样品,每个样品中加入 0. 45
 

mL
 

5%的醋酸,超声 5
 

min,然后再反应 24
 

h;④反应完

成后离心,用移液枪提取上清液,倒掉。 残渣用超纯

水洗 3 次,每次清洗后都离心,提取上清液,然后倒

掉;⑤再溶解约 35%的样品。 每个样品中加入 0. 45
 

mL
 

5%的醋酸,超声五分钟,然后再反应 24
 

h;⑥离

心,用移液枪提取上清液,残渣用超纯水洗 3 次,将
每次离心提取的上清液合并,然后置于温度 110℃
的电热板上蒸干;⑦蒸干后,每个烧杯中加 0. 5

 

mL
 

7N
 

HNO3,置于温度为 100℃ 的电热板上蒸干;⑧蒸

干后,每个烧杯中再加 0. 5
 

mL
 

7N
 

HNO3,置于温度

100℃的电热板上蒸干; ⑨蒸干后,加入 5
 

mL
 

1N
 

HNO3,置于温度 100℃ 的电热板上反应过夜;⑩离

心后用称量法配制测试溶液,用 ICP-MS 进行测试,
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样品数据优于 5%。 实验在贵州同微测试科技有限

公司完成。

3　 样品分析结果

碳氧同位素测试结果以 V-PDB 为相对标准,分
析结果见表 1。 研究的南沱组白云岩样品δ18OV-PDB

分析值均为负值,在-16. 95‰ ~ -8. 37‰之间,平均

值为-11. 50‰。 钻孔岩芯白云岩层下部样品( DL-
14 ~ DL-10 )

 

δ18OV-PDB 值 较 稳 定, 变 化 范 围 为

-8. 37‰ ~ - 9. 22‰,平均值为 - 9. 01‰;中部样品

(DL-9~ DL-5) 在- 9. 70‰ ~ - 12. 46‰之间波动,平
均值为-11. 09‰;上部样品(DL-4 ~ DL-1)呈现逐步

降低的趋势,δ18OV-PDB 值为-12. 96‰ ~ -16. 95‰,平
均值为-15. 13‰。 样品的δ18OV-PDB 值整体呈现从下

部到上部降低的趋势。

表 1 贵州松桃南沱组白云岩碳氧同位素组成及部分微量元素含量

Table
 

1
 

Carbon
 

and
 

oxygen
 

isotope
 

composition
 

and
 

trace
 

element
 

content
 

of
 

dolostone
 

of
 

the
 

Nantuo
 

Formation,
 

Nanhuan
 

System,
  

in
 

Songtao,
 

Guizhou

样品号 样品名 采样深度(m) δ13 CV-PDB(‰) δ18 OV-PDB (‰) Mn( ×10-6 ) Fe
 

( ×10-6 ) Sr( ×10-6 ) Mn / Sr

DL-1 微晶白云岩 1181. 08 -8. 68 -16. 95 5176 1761 556 9. 31
DL-2 微晶白云岩 1181. 18 -8. 80 -16. 73 10952 2260 588 18. 63
DL-3 微晶白云岩 1181. 26 -8. 68 -12. 96 15490 25607 733 21. 14
DL-4 微晶白云岩 1181. 36 -9. 31 -13. 88 12388 19554 474 26. 15
DL-5 微晶白云岩 1181. 50 -9. 16 -10. 01 12252 12976 671

 

18. 26
DL-6 微晶白云岩 1181. 68 -9. 16 -12. 46 10354 9262 301 34. 36
DL-7 微晶白云岩 1181. 78 -9. 22 -9. 70 11680 10435 578

 

20. 22
DL-8 微晶白云岩 1181. 90 -9. 59 -11. 51 11360 10175 445 25. 56
DL-9 微晶白云岩 1182. 00 -9. 18 -11. 76 11614 9077 507 22. 89

DL-10 微晶白云岩 1182. 18 -9. 14 -9. 22 10804 9757 520 20. 77
DL-11 微晶白云岩 1182. 28 -9. 28 -9. 31 11854 9220 258 46. 04
DL-12 微晶白云岩 1182. 36 -9. 63 -9. 09 10834 7233 265 40. 82
DL-13 微晶白云岩 1182. 48 -9. 68 -9. 08 11890 8024 270 44. 04
DL-14 微晶白云岩 1182. 58 -8. 42 -8. 37 8959 21259 411 21. 79

　 　 样品的 δ13CV-PDB 的分析值在-8. 42‰~ -9. 68‰
之间,平均值为- 9. 14‰,样品均显示为低负值,但
变化幅度较小。 整体来看, 底部样品 ( DL-14 )
δ13CV-PDB 值最高,为-8. 42‰,从 DL-13 到 DL-4 的大

部分样品 δ13CV-PDB 组成比较稳定,在 - 9. 14‰ ~ -
9. 68‰之间,平均为-9. 34‰;顶部白云岩样品(DL-
3~ DL-1) δ13CV-PDB 组成又上升至- 8. 68‰左右。 白

云岩样品中铁含量在 1761×10-6 ~ 25607×10-6 之间,
平均值约为 11186 × 10-6; 锰含量在 5176 × 10-6 ~
15490×10-6 之间,平均值约 11115×10-6,铁、锰含量

均较高;锶含量在 258×10-6 ~ 733×10-6 之间,平均含

量为 470×10-6;Mn / Sr 值在 9. 31 ~ 46. 04 之间,平均

值约为 23. 66,Mn / Sr 值较大。

4　 讨论

4. 1　 成岩作用影响评估

4. 1. 1　 成岩作用对碳氧同位素的影响

通常,碳酸盐岩的氧同位素组成受控于沉积水

环境中水的同位素组成和沉积温度,由于成岩流体

中氧的含量相比碳酸盐岩而言远远超过碳的含量,
而碳的含量正好相反,水岩相互作用过程中的同位

素交换作用,导致成岩作用对碳酸盐矿物的δ18OV-PDB

比 δ13CV-PDB 大得多。 循环的大气降水、冰川融水的

注入以及热液等流体与碳酸盐岩发生相互作用时很

容易发生氧同位素的交换,使得碳酸盐矿物的氧同

位素值明显降低,因此,氧同位素被认为是最容易受

成岩作用影响的( Banner
 

et
 

al. ,
 

1990;
 

储雪蕾等,
 

2003;
 

张同钢等,
 

2003;
 

陈孝红等,
 

2003;
 

Kaufman
 

et
 

al. ,
 

2009;
 

Knauth
 

et
 

al. ,
 

2009
 

)。 现代湖泊的水

体资料显示,水体中氧同位素值与地下水相似,约为

-10‰( Charreau
 

et
 

al. ,
 

2012)。 一般认为,碳酸盐

矿物的 δ18O 大于- 10‰可能受后期成岩作用较小

(Charreau
 

et
 

al. ,
 

2012)。 研究的松桃地区南沱组

ZK505 白云岩层剖面(图 2)显示出δ18OV-PDB 值在-
16. 95‰~ - 8. 37‰之间,δ18OV-PDB 值波动范围比较

大,除样品 DL-10 ~ DL-14 及 DL-7 外, 其余样品

δ18OV-PDB 值均小于-10‰,因此,大部分样品氧同位

素可能受后期成岩作用影响,即后期氧同位素组成

较轻的成岩流体与碳酸盐矿物的同位素交换,导致

研究样品的氧同位素组成显著低于新元古代-6‰ ~
-9‰的正常值( Gilleaudeau

 

et
 

al. ,
 

2013)。 通常情
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况下,由于水中氧含量远高于碳酸盐矿物,因此碳酸

盐矿物成岩过程中较低的水岩比值( <10)会导致碳

酸盐矿物中 δ18O 发生重置 ( Banner
 

et
 

al. ,
 

1990;
 

Jacobson
 

et
 

al. ,
 

1999)。 相反,水中溶解无机碳含量

要远低于碳酸盐矿物中的碳含量,成岩过程中需要

非常高的水岩比值( >1000)才能导致碳酸盐矿物碳

同位素组成发生显著变化( Banner
 

et
 

al. ,
 

1990)。
因此,相对于氧同位素而言,碳酸盐矿物的碳同位素

受成岩作用影响要小。
 

碳酸盐岩的碳、氧同位素的相关图已被广泛用

于评估成岩过程(Wang
 

Yinhua
 

et
 

al. ,
 

1983)。 由于

大气降水导致的18O 降低和13C 的减少同时进行,使
得碳酸盐样品受成岩作用影响且 δ13C 和 δ18O 呈正

相关性(Banner
 

et
 

al. ,
 

1990;
 

Jacobson
 

et
 

al. ,
 

1999;
 

兰叶芳等,
 

2016;
 

Cui
 

Huan
 

et
 

al. ,
 

2018)。 然而,南
沱组白云岩 δ13CV-PDB 与δ18OV-PDB 相关图(图 4)显示

出二者相关系数为 0. 08,远低于 1%置信水平上的

相关系数临界值 0. 661(n = 14),证明两者不存在显

著的正相关性,表明成岩作用对碳同位素的影响较

小。 因此,研究样品受后期成岩作用改造不明显,其
碳同位素值代表了原始的沉积记录,反映原始沉积

时海水的溶解无机碳的碳同位素组成。

图 4
 

贵州南沱组白云岩 δ13 CV-PDB 与δ18 OV-PDB 相关关系图

Fig.
 

4
 

Correlation
 

diagram
 

between
 

δ13 CV-PDB
 and

 

δ18 OV-PDB
 

of
 

dolostone
 

in
 

the
 

Nantuo
 

Formation,
 

Nanhuan
 

System,
 

in
 

Guizhou

4. 1. 2　 白云岩中的微量元素组成

现代海洋是氧化环境,海洋碳酸盐岩通常具较

高的锶含量和较低的铁、锰含量(黄思静等,
 

2007;
 

王驰等,
 

2009;
 

孟浩等,
 

2011)。 碳酸盐矿物(尤其

是文石)在成岩作用过程中,由于 Sr、Fe 和 Mn 均呈

正二价,且与 Ca2+有相似的离子半径,因此在早期成

岩作用过程中所形成的碳酸盐矿物具有较低的 Mn /
Sr

 

(Banner
 

et
 

al. ,
 

1990)。 由于 Sr2+ 离子半径相对

于 Ca2+大,碳酸盐在埋藏成岩、表生成岩以及矿物的

重结晶过程中都会导致锶含量的降低( Banner
 

et
 

al. ,
 

1990;
 

Rimstidt
 

et
 

al. ,
 

1998)。 在埋藏成岩及还

原表生流体作用下,碳酸盐矿物中的铁和锰含量相

比原始沉积会显著增高(Veiser,
 

1983),因此通常利

用 Mn / Sr 值来判断碳酸盐岩样品遭受成岩蚀变的

程度(Brand
 

et
 

al. ,
 

1980)。 一般认为,Mn / Sr < 10,
碳酸盐岩样品遭受成岩作用的影响程度较轻,基本

上保持了原始的组成,可以代表原始的沉积记录

(Kaufman
 

et
 

al. ,
 

1988;
 

Banner
 

et
 

al. ,
 

1990)。 但对

于大气和海洋中氧含量较低的前寒武纪样品而言,
这一判别指标不一定适用,即该时期碳酸盐岩样品

中铁、锰含量高是原始沉积的碳酸盐矿物的特点而

非后期成岩作用形成( Gilleaudeau
 

et
 

al. ,
 

2013)。
在纳米比亚、澳大利亚和蒙古的盖帽白云岩中也发

现其 Mn / Sr 值较高,但都不是后期成岩作用的结果

(Yoshioka
 

et
 

al. ,
 

2003;
 

Liu
 

Chao
 

et
 

al. ,
 

2018)。 缺

氧海水中的碳酸盐沉积也可能导致前寒武纪白云岩

中的 Mn / Sr 较 高 ( Banner,
 

1995;
 

Hood
 

et
 

al. ,
 

2015),因此,不能简单认为碳酸盐岩中 Mn / Sr 值高

就是由后期成岩作用引起的。 如前所述,碳酸盐矿

物的氧同位素和锶含量对成岩作用敏感性较高,因
而,样品中的锶含量在成岩作用影响下,其值会降

低;相应的,氧同位素组成也会变轻。 在碳酸盐样品

的氧同位素组成和锶含量的相关图上,若二者呈现

正相关性,则表明锶含量受到成岩作用的影响。 由

图 5a 知,二者的相关性较弱,说明样品的锶含量基

本保持原始沉积特征。 此外,在碳酸盐矿物深埋藏

成岩作用及后期的白云石化过程中,如果成岩流体

处于还原环境,则会导致样品中的铁、锰含量升高而

锶含量降低。 体现在铁、锰与锶的相关图上应为负

的线性关系。 从图 5b 可以看出,该推论并不成立。
综上所述,研究样品中的铁、锰和锶含量基本反

映了原始沉积时的海水特点。 样品中较高含量的

铁、锰反映其形成于一种缺氧富铁的环境,而非成岩

作用改造的结果。
4. 2　 南沱组白云岩碳同位素低负值原因

由前所述,研究的南沱组下部白云岩的δ13CV-PDB

值在- 8. 42‰ ~ - 9. 68‰,平均为- 9. 14‰。 这一碳

同位素组成与现代海水(δ13C 在 0‰左右)的偏离程
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图 5
 

贵州南沱组白云岩样品中 Sr 与δ18 OV-PDB 和 Mn+Fe 与 Sr 相关图

Fig.
 

5
 

Correlation
 

diagram
 

of
  

Sr
  

vs.
  

δ18 OV-PDB
 and

 

(Mn+Fe)
 

vs.
 

Sr
 

in
 

the
 

dolostone
  

of
 

the
 

Nantuo
 

Formation,
 

Nanhuan
 

System,
 

in
 

Guizhou

度要远高于上覆的伊迪卡拉纪陡山沱组及相当地层

盖帽碳酸盐岩的 δ13C(约-5‰)值( Hoffman
 

et
 

al. ,
 

1998;
 

Jiang
 

Ganqing
 

et
 

al. ,
 

2007),但碳同位素的变

化幅度则低于盖帽碳酸盐岩。 反映南沱冰期碳循环

与冰期后的陡山沱期可能存在显著差别。 稳态条件

下的碳同位素平衡可以表达如下 ( Des
 

Marais,
 

2001):
δ13C in = δ13Corg·forg +δ13Ccarb·(1-forg) (1)

式中 δ13C in 表示通过风化、火山喷发及地幔去气等

输入海洋的平均碳同位素组成,一般认为其值为-
6‰( ±1‰)

 

( Des
 

Marais,
 

2001)。 δ13Corg 和 δ13Ccarb

分别表示有机质和碳酸盐岩的碳同位素组成。 forg
为以有机质形式埋藏的碳占总碳的比例,该比例决

定了大气氧的含量水平。 定义海洋有机质与碳酸盐

之间的碳同位素差值 􀆠c =
 

δ13Ccarb -δ13Corg,(1)
 

式可

以写为:
δ13C in = δ13Ccarb -forg·􀆠c (2)
首先假定在南沱冰期生物生产力降低到接近零

的极端情况,这时 forg 值接近零。 我们得到 δ13Ccarb =
δ13C in = - 6‰,这一值远大于研究的白云岩样品 -
9. 14‰的碳同位素组成,而与冰期后伊迪卡拉纪的

盖帽白云岩的数值相当。 显然在雪球地球条件下的

δ13C in 与冰期后的完全不同,不能用稳态条件下的

δ13C in 计算冰期海洋碳酸盐碳同位素组成。 一般情

况下 􀆠c
 是一个定值,其值大约在 30‰( Des

 

Marais,
 

2001)。 考虑到冰期生物生产力要比正常条件下低

得多,我们取 forg = 0. 1,通过(2)式简单计算可以得

出南沱冰期 δ13C in 值大约在-12‰。 这一数值显然

只能通过有机质或甲烷氧化这两种途径才能产生。
4. 2. 1　 铁锰氧化物氧化有机质

新元古代由于海洋分层作用形成深部缺氧海

水,该海水中存在巨大溶解有机碳(DOC)库的缓冲

及氧化现象,该现象常用于解释碳同位素的多次显

著负漂移情况 ( Rothman
 

et
 

al. ,
 

2003 ), 被称为

Rothman 模式。 即在公式(1) 和公式(2) 中,δ13C in

不仅有来自大陆风化和地幔去气等的输入,还有海

洋深部溶解有机碳的输入。 由于溶解有机碳的碳同

位素 组 成 明 显 亏 损13C ( 其 值 在 - 30‰ 左 右 )
 

(Rothman
 

et
 

al. ,
 

2003),因此溶解有机碳的氧化可

以导致沉积的碳酸盐碳同位素具有低负值。 使溶解

有机碳氧化的氧化剂有溶解氧、硝酸盐、铁和锰的氧

化物和硫酸盐等。 南沱组白云岩中的铁锰含量很

高,平均值分别高达 25607×10-6 和 12252×10-6(表

1)。 由于海水中锰和铁的含量通常受海水氧化还

原条件的控制,在缺氧条件下铁和锰呈可溶的+ 2
价,因此含量较高(Sawaki

 

et
 

al. ,
 

2010)。 由于 Fe2+

和 Mn2+与 Ca2+具有相似的离子半径,因而可以进入

白云石的晶格。 由此可以推断,研究的白云石样品

形成于富铁缺氧的环境,这一推断也得到了稀土元

素地球化学研究的证实(Gu
 

Shangyi
 

et
 

al. ,
 

2019)。
铁、锰氧化物氧化有机质的反应方程如下

(Chen
 

Jianbo
 

et
 

al. ,
 

2015):
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图 6
 

贵州南沱组白云岩中 Fe 与 δ13 CV-PDB
 和 Mn 与 δ13 CV-PDB 相关图

Fig.
 

6
 

Correlation
 

diagram
  

of
 

Fe
 

vs.
 

δ13 CV-PDB
 and

 

Mn
 

vs. δ13 CV-PDB
 in

 

the
 

dolostone
  

of
 

the
 

Nantuo
 

Formation,
 

Nanhuan
 

System,
 

in
 

Guizhou

7H+ +4MnO2 +C2H3O2
- →

　 　 4Mn2+ +2HCO3
- +4H2O (3)

15H+ +8FeOOH+C2H3O2
- →

　 　 8Fe2+ +2HCO3
- +12H2O (4)

方程(3)和(4)表明铁、锰氧化物氧化有机质后

被还原成 Fe2+ 、 Mn2+ ,而有机质氧化形成贫13C 的

HCO3
- 。 HCO3

-和 Ca2+ 结合成白云石的前驱物(可

能是文石或低镁方解石),同时 Fe2+ 、Mn2+ 进入碳酸

盐矿物晶格里面,导致白云岩样品 δ13C 呈低负值,
铁、锰含量高。 然而,生物降解使一个地质时期的

δ13C 如此负偏,前提是生物较为繁盛的时期,需要南

沱冰期海洋中存在大量的溶解有机质,但这与南沱

冰期全球极低的生物生产力和南沱组及相当层位中

非常低的有机碳含量(不超过 0. 5%)是不吻合的。
在南沱冰期,海洋处于冰冻状态,不适合生物生长

(Hoffman
 

et
 

al. ,
 

1998,
 

2002)。 若碳同位素低负值

主要与铁锰氧化物氧化有机质有关,
 

则白云岩中

铁、锰含量与碳同位素组成应呈负相关性。 然而图

6 显示,研究样品的铁、锰含量和 δ13C 之间并没有显

著的负相关性,相关系数分别为 0. 003 (图 6a) 和

0. 005(图 6b),此结果与之前的假设相左,因此,通
过铁、锰氧化物氧化溶解有机碳造成碳同位素值发

生低负值的可能性不大。 其次,在现代富铁缺氧的

水环境中,尽管存在大量铁锰氧化物,由于动力学的

限制,有机质被铁锰氧化物氧化的比例相比形成甲

烷的比例要低得多 ( Crowe
 

et
 

al. ,
 

2011;
 

Kunz
 

et
 

al. ,
 

2015),因而海水中溶解有机碳被氧化形成低

碳同位素组成的白云岩可能性较小。 Swanson-
Hysell

 

等(2010)的研究表明,正是因为海洋中溶解

有机碳的大量减少,才导致 Marinoan 冰期的出现。
因此说明 Marinoan 冰期不存在巨大的溶解有机碳

库。
4. 2. 2　 甲烷氧化

在现代富铁缺氧的水体中,甲烷浓度很高,铁锰

氧化物使甲烷氧化后产生碳同位素值在- 10‰ ~ -
6‰之间;湖泊沉积物中铁锰(氢)氧化物丰富,自生

有机物质通过产甲烷作用降解的比例是铁锰(氢)
氧化物分解有机质的 3 倍左右,且现代富铁缺氧湖

泊中缺乏 NO3
-和 SO4

2- ,由此表明厌氧甲烷氧化与

铁或锰 (氢) 氧化物的还原相关 ( Kennedy
 

et
 

al. ,
 

2008;
 

Crowe
 

et
 

al. ,
 

2011;
 

Kuntz
 

et
 

al. ,
 

2015)。
本文所研究白云岩样品铁和锰的含量均较高,

反映这些白云岩形成于富铁锰的缺氧环境。 在包括

南沱冰期的前寒武纪海水中硫酸盐浓度极低,在
 

400
 

μM 之下,远低于现代海洋硫酸盐浓度(28
 

mM;
Fakhraee

 

et
 

al. ,
 

2019),而印度尼西亚的 Matano 湖

是一个富铁缺氧的分层淡水湖泊,硫酸盐浓度极低

(Crowe
 

et
 

al. ,
 

2011
 

),与本研究推断的南沱冰期古

海洋环境相似,为探讨这一时期碳的生物地球化学

循环提供了现代参照。 该湖泊水体在深度约 100
 

m
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处显示出明显的物理化学分层,上部为有氧水体,而
下部则为缺氧水体。 溶解有机碳在 100

 

m 深处含量

达到最大,为 1
 

mmol / L,
 

而超过 100
 

m 深度急剧下

降到不足 0. 1
 

mmol / L。 因此,与溶解有机碳被铁锰

氧化物氧化形成溶解无机碳设想的情景正好相反,
缺氧的深部水体并不存在巨大的溶解有机碳库。 相

反,深部缺氧水体中富含甲烷, 其浓度可达 1. 2
 

mmol / L,远远超过溶解有机碳的量( Crowe
 

et
 

al. ,
 

2011)。 溶解无机碳同位素在表层有氧的水体中为

-10‰,而在深部缺氧水体中的值为-7. 5‰( Crowe
 

et
 

al. ,
 

2011)。 事实上,在其他类似的深部缺氧富

铁的分层湖泊中,甲烷浓度均较高。 如法国的 Lac
 

Pavin,甲烷浓度高达 4
 

mmol / L;西班牙 La
 

Cruz 深层

水体中甲烷浓度为 2
 

mmol / L(Oswald
 

et
 

al. ,
 

2016)。
在这些湖泊中,表层有氧水体中产生的有机物沉降

到深水富铁缺氧的沉积物表面后,在古菌的作用下

分解形成甲烷。 深部沉积物中产生的甲烷在湖水氧

化还原界面附近被铁、锰氧化物氧化形成溶解无机

碳,同时铁锰氧化物被还原形成 Fe2+ 和 Mn2+ ,深部

的 Fe2+和 Mn2+在浓度梯度的作用下向上扩散,形成

强烈的循环(Crowe
 

et
 

al. ,
 

2011)。 低负值甲烷在细

菌作用下,以铁锰氧化物作为电子受体,产生厌氧氧

化的 方 程 式 可 以 表 示 如 下 ( Reeburgh,
 

2007;
 

Bastviken
 

et
 

al. ,
 

2008;
 

Crowe
 

et
 

al. ,
 

2011):
CH4 +8Fe(OH) 3 +15H+ →
　 　 HCO3

- +8Fe2+ +21H2O (5)
CH4 +4MnO2 +7H+ →
　 　 HCO3

-- +4Mn2+ +5H2O (6)
方程(5)和(6)

 

显示在缺氧环境下铁、锰氧化

物使甲烷氧化后产生的碳酸氢根的碳同位素值因获

得甲烷的碳同位素值会形成较大的低负值。
 

通过与

水体中的溶解无机碳混合后,产生碳同位素的低负

值现象(Kennedy
 

et
 

al. ,
 

2008)。 笔者等通过手标本

和薄片观察表明,样品中黄铁矿含量极少(图 3),结
合前述元古代极低的海洋硫酸盐浓度值,因而推断,
样品中碳同位素低负值由硫酸盐氧化甲烷的可能性

较小,由铁锰氧化物厌氧氧化甲烷的可能性较大。
因此,甲烷被铁锰氧化物氧化是导致南沱组白云岩

样品碳同位素低负值而铁和锰含量高的主要原因。
4. 3　 南沱组碳酸盐岩碳同位素低负值的意义

贵州南沱组中碳酸盐岩的发现,为新元古代冰

期海洋 Ca2+ 、Mg2+ 相对于碳酸盐矿物处于过饱和状

态提供了直接的岩石学证据 ( Gernnon
 

et
 

al. ,
 

2016)。 该碳酸盐岩成层状产出,而不是呈杂砾岩

的胶结物形式产出,排除了冰期海洋中由于冰川磨

蚀源区碳酸盐岩形成极细的岩粉作为碳酸盐矿物成

核中心的可能。 样品中碳同位素组成为较低的负值

进一步表明碳酸盐岩的生物成因。 由于华南地区南

沱冰期时处于中纬度地区( Zhang
 

Shihong
 

et
 

al. ,
 

2013),南沱组中碳酸盐岩的出现,反映了该时期中

纬度地区也存在着开放的水域,可能为这一时期真

核生物提供了避难场所。 但是,从前面有关碳同位

素低负值的原因分析可知,这一时期的海洋处于极

端的富铁缺氧状态,生物生产力低,水体中有机质的

发酵作用产生的甲烷及其后的厌氧氧化作用可能对

海洋碳循环产生较大的影响。 假设新元古代南沱冰

期海水中甲烷和有机质的碳同位素与印度尼西亚

Matano 湖相似,分别为-70‰和-30‰( Kunz
 

et
 

al. ,
 

2015),有机质通过铁氧化物厌氧氧化和发酵作用

形成甲烷的比例也类似。 通过质量平衡分析计算得

到约 11%的南沱冰期有机质通过形成甲烷而消耗,
4%的有机质被铁锰氧化物厌氧氧化,剩余的 85%的

有机质通过埋藏进入沉积物。 考虑到有机质在透光

带可能的循环作用,这一埋藏比例可能偏高,但南沱

冰期有机质的较高埋藏比例无疑是该时期大气中氧

气浓度升高的主要原因。 成冰纪沉积物中并未发现

与质量无关的硫同位素分馏现象( Farquhar
 

et
 

al. ,
 

2010),表明雪球地球期间大气处于氧化状态,但氧

含量水平还有待探讨。 虽然南沱冰期海洋处于极端

富铁缺氧的环境,但有机质埋藏产生的氧气由于冰

期大气与海水极其有限的交换作用,大气氧浓度也

会不断累积,Laakso 等(2017)的模拟结果也证明雪

球地球冰期大气是可以累积氧的。
南沱组碳酸盐岩碳同位素组成也为解释伊迪卡

拉纪盖帽碳酸盐岩的成因提供了新的启示。 冰期前

碳酸盐岩碳同位素组成普遍为较高的正值( δ13C >
5‰),而冰期后碳酸盐岩碳同位素值降低到负值

(δ13C< - 5‰), 与地幔碳相近, 呈显著的负漂移

(Hoffman
 

et
 

al. ,
 

1998;
 

Shen
 

Yanan,
 

2002;
 

Higgins
 

et
 

al. ,
 

2003;
 

Yoshioka
 

et
 

al. ,
 

2003;
 

王约等,2003;
 

旷红伟等,
 

2019)。 然而,由于没有南沱冰期海洋碳

同位素组成的证据,因此对盖帽碳酸盐岩碳同位素

负漂移的成因存在较大争议(Kaufman
 

et
 

al. ,
 

1997;
 

Hoffman
 

et
 

al. ,
 

1998;
 

Kennedy
 

et
 

al. ,
 

2001;
 

Jiang
 

et
 

al. ,
 

2003)。 即“雪球地球”假说、上翻洋流说、甲烷

渗漏说和淡水注入说。
“雪球地球”假说认为,由于洋中脊的热液活动

导致海洋中 Ca / Mg 值增加,通过大气—海洋之间的
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气体交换使海水中溶解 CO2 含量增加,海水酸度增

大,深海中碳酸盐不断溶解,从而造成深海含有大量

的碱度。 “雪球地球”期间由于生物生产力几乎为

零,根据碳同位素稳态平衡方程(1),冰期后沉淀出

的帽碳酸盐岩 δ13C 值接近于地幔碳的同位素组成

(Hoffman
 

et
 

al. ,
 

1998)。 该解释的前提是冰期海水

的碳同位素组成与现代相似,即在 0 左右。 显然,研
究的同冰期白云岩碳同位素组成证明盖帽碳酸盐碳

同位素负漂移的原因并不是大气累积的 CO2 溶解

于海水中造成的。 上翻洋流模式提出,“雪球地球”
期间海洋会发生物理分层,富含碳酸氢根、低 δ13C
值及还原的深部海水在冰消期上翻至海洋表面,是
导致低 δ13C 值盖帽碳酸盐岩沉淀的主要原因

(Knoll,
 

1992;
 

Grotzinger
 

et
 

al. ,
 

1995)。 而气候模

型研究表明,冰期海洋的温度和盐度等是比较均匀

的,并不存在物理分层现象 ( Ashkenazy
 

et
 

al. ,
 

2013)。 此外,前面的分析也说明,冰期海洋也不存

在巨大的溶解有机碳库。 详细的沉积学和地球化学

研究结果表明,甲烷渗漏假说最重要的依据,即盖帽

碳酸盐岩中具有极低的碳同位素负值而反映甲烷渗

漏成因的样品 ( Jiang
 

Ganqing
 

et
 

al. ,
 

2003;
 

Wang
 

Jiasheng
 

et
 

al. ,
 

2008),形成于盖帽碳酸盐岩之后,
不能反映盖帽碳酸盐岩的碳同位素特征,淡水注入

说获得了越来越多地质地球化学证据支持( Higgins
 

et
 

al. ,
 

2003;
 

Shields,
 

2005;
 

Hoffman,
 

2011;
 

Liu
 

Chao
 

et
 

al. ,
 

2018;
 

Ahm
 

et
 

al. ,
 

2018;
 

Wei
 

Guangyi
 

et
 

al. ,
 

2019)。 “雪球地球”事件之后冰盖的迅速融

化形成了厚达 1 ~ 2
 

km 的低密度淡水层覆于咸化的

冰期海水之上,大陆上暴露的碳酸盐岩和黄土等的

强烈风化导致融水中的碱度增高,从而形成盖帽碳

酸盐岩(Hoffman
 

et
 

al. ,
 

2016)。 盖帽碳酸盐岩碳同

位素负漂移的原因是主要是冰期后 CO2 溶解到低

缓冲能力的海洋表层融水中,通过碳同位素动力学

分馏效应形成(Ahm
 

et
 

al. ,
 

2018)。 而盖帽碳酸盐

岩沉积之后出现的自生碳酸盐岩及其同期的盖帽碳

酸盐岩中的方解石亮晶胶结物具有非常负的碳同位

素组成( Jiang
 

Ganqing
 

et
 

al. ,
 

2003;
 

Wang
 

Jiasheng
 

et
 

al. ,
 

2008;
 

Zhou
 

Chuanming
 

et
 

al. ,
 

2016)正是冰

期海水富含甲烷气体氧化的结果。

5　 结论

(1)贵州南沱组中同冰期白云岩的发现表明新

元古代南沱冰期华南地区存在开放的水域,为“雪

球地球”期间真核生物提供了避难场所。

(2)贵州南沱组同冰期白云岩碳同位素及微量

元素研究表明南沱冰期海洋处于缺氧富铁的环境。
(3)南沱组同冰期白云岩碳同位素-9‰的低负

值可能是甲烷厌氧氧化导致的。
(4)南沱冰期海水碳同位素的组成反映“雪球

地球”期间有机碳具有较高的埋藏比例,为冰期大

气中氧气的聚集提供了地球化学依据。
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The
 

sedimentary
 

geochemical
 

records
 

of
 

ocean
 

environment
 

during
 

the
 

Nantuo
 

(Marinoan)
 

glaciation
 

in
 

South
 

China
 

———Carbon
 

and
 

oxygen
 

isotopes
 

and
 

trace
 

element
 

compositions
 

of
 

dolostone
 

in
 

Nantuo
 

Formation,
 

Nanhuan
 

System,
 

in
 

eastern
 

Guizhou

SHEN
 

Hongjuan1) ,
 

GU
 

Shangyi1,2) ,
 

ZHAO
 

Sifan1) ,
 

WU
 

Zhongyin1) ,
 

FENG
 

Yong1)

1)
 

College
 

of
 

Resource
 

and
 

Environmental
 

Engineering,
 

Guizhou
 

University,
 

Guiyang,
 

550025;
2)

 

Key
 

Laboratory
 

of
 

Karst
 

Georesources
 

and
 

Environment,
 

Guizhou
 

University,
 

Guiyang,
 

550025

Objectives:
 

The
 

Neoproterozoic
 

Snowball
 

Earth
 

events
 

represent
 

the
 

extreme
 

climate
 

change
 

in
 

the
 

Earth’ s
 

history
 

and
 

exert
 

a
 

fundamental
 

impact
 

on
 

subsequent
 

atmospheric
 

and
 

oceanic
 

oxygenation,
 

elemental
 

biogeochemical
 

cycling,
 

and
 

eukaryotes
 

diversification
 

in
 

the
 

Ediacaran
 

Era.
 

However,
 

the
 

apparent
 

lack
 

of
 

primary
 

marine
 

precipitates
 

limited
 

the
 

understanding
 

of
 

the
 

syn-glacial
 

ocean
 

chemistry
 

during
 

the
 

Snowball
 

Earth.
 

A
 

bed
 

of
 

syn-glacial
 

dolostone
 

in
 

the
 

Nantuo
 

Formation,
 

Nanhuan
 

Sestem,
  

of
 

a
 

drill
 

core
 

in
 

Guizhou
 

Province,
 

south
 

China,
 

provided
 

the
 

ideal
 

materials
 

for
 

research
 

of
 

ocean
 

chemistry
 

during
 

the
 

Nantuo
 

( Marinoan )
 

Glaciation.
Methods:

 

Observation
 

of
 

dolostone
 

lithology
 

was
 

conducted
 

by
 

polarized
 

light
 

microscope
 

and
 

scanning
 

electron
 

microscope;
 

The
 

stable
 

carbon
 

and
 

oxygen
 

isotopic
 

compositions
 

of
 

the
 

dolostone
 

samples
 

were
 

analyzed
 

by
 

Delta
 

V
 

Advantage
 

stable
 

isotope
 

mass
 

spectrometer
 

in
 

Guizhou
 

University;
 

trace
 

elements
 

of
 

the
 

samples
 

were
 

analyzed
 

by
 

inductively
 

coupled
 

plasma
 

mass
 

spectrometry
 

(ICP-MS).
Results:

 

The
 

results
 

show
 

that
 

the
 

values
 

of
 

δ18OV-PDB
 and

 

δ13CV-PDB
 of

 

the
 

samples
 

are
 

ranged
 

from
 

-16. 97‰
 

to
 

- 8. 37‰,
 

and
 

from
 

- 9. 68‰
 

to
 

- 8. 42‰,
 

respectively.
 

Compared
 

with
 

the
 

carbon
 

isotopic
 

compositions
 

of
 

carbonate
 

rocks
 

before
 

and
 

after
 

the
 

Nantuo
 

(Marinoan)
 

Glaciation,
 

δ13CV-PDB
 values

 

of
 

the
 

dolostone
 

samples
 

in
 

the
 

Nantuo
 

Formation
 

have
 

significantly
 

low
 

negative
 

values.
 

The
 

results
 

of
 

trace
 

element
 

analyses
 

by
 

ICP-MS
 

show
 

that
 

the
 

contents
 

of
 

iron
 

and
 

manganese
 

in
 

the
 

dolostone
 

samples
 

are
 

very
 

high
 

with
 

the
 

average
 

of
 

iron,manganese,
 

and
 

strontium
 

content
 

92867×10-6,
 

10644×10-6,
 

and
 

470×10-6,
 

respectively.
 

The
 

average
 

Mn / Sr
 

in
 

the
 

dolostone
 

samples
 

is
 

26. 89.
 

Based
 

on
 

the
 

correlation
 

of
 

carbon
 

and
 

oxygen
 

isotopes
 

and
 

the
 

characteristics
 

of
 

trace
 

elements,
 

it
 

is
 

suggested
 

that
 

the
 

carbon
 

isotopic
 

composition
 

of
 

dolostone
 

in
 

the
 

Nantuo
 

Formation
 

represents
 

the
 

original
 

sedimentary
 

record.
Conclusions:

 

①
 

The
 

finding
 

of
 

the
 

dolostone
 

bed
 

in
 

the
 

Nantuo
 

Formation
 

indicates
 

that
 

open
 

waters
 

existed
 

during
 

the
 

Nantuo
 

(Marinoan)
 

Glaciation
 

in
 

south
 

China
 

and
 

the
 

open
 

water
 

provided
 

the
 

oases
 

for
 

eukaryotes.
 

②
 

Marine
 

chemistry
 

was
 

dominated
 

by
 

anoxic
 

and
 

ferruginous
 

conditions
 

during
 

the
 

Nantuo
 

( Marinoan)
 

Glaciation,
 

and
 

negative
 

carbon
 

isotope
 

excursion
 

during
 

the
 

period
 

was
 

mainly
 

ascribed
 

to
 

the
 

anaerobic
 

oxidation
 

of
 

methane
 

(AOM)
 

by
 

iron
 

and / or
 

manganese
 

oxides
 

under
 

the
 

anoxic
 

and
 

ferruginous
 

conditions.
 

③
 

Based
 

on
 

the
 

simple
 

isotope
 

mass
 

balance
 

calculation,
 

it
 

is
 

suggested
 

that
 

high
 

fraction
 

of
 

buried
 

organic
 

matters
 

and
 

limited
 

gas
 

exchange
 

between
 

air
 

and
 

ocean—gas
 

contribute
 

to
 

the
 

rise
 

of
 

atmospheric
 

oxygen
 

level
 

during
 

the
 

Nantuo
 

(Marinoan)
 

Glaciation.
Keywords:

 

Nantuo
 

Formation,
 

Nanhuan
 

System;
 

Nantuo
 

( Marinoan )
 

Glaciation;
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anaerobic
 

oxidation
 

of
 

methane;
 

atmosphere
 

oxygennation
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