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摘　 要　 奥陶纪—志留纪转折期是地质历史时期一个重要的时间节点，形成了广为人知的赫南特冰期。 该冰期的形成不仅诱发

了显生宙第二大的两幕生物绝灭事件，同样使海水中的地球化学元素循环受到强烈的影响，如海洋碳酸盐与大气 ＣＯ２的循环受

到扰动，全球海平面的降低促使水体逐渐富氧化，进而导致海洋水体 Ｍｏ、Ｓ、Ｕ 等同位素值出现波动，而冈瓦纳大陆被冰雪大面积

覆盖则削弱了铝硅酸盐岩的风化作用，并限制了陆壳放射性１８７Ｏｓ、８７Ｓｒ 同位素向海水的运移。 赫南特冰期的成因一直是学界探

讨的热点，被归结于风化作用、火山活动的增强或有机碳的大量埋藏等因素，但对冰期的成因机制与持续时间仍具有较多的争

论，其原因很多，比如缺乏独立的生物地层单元同时能够控制浅水碳酸盐岩及深水泥页岩区，缺少转折界限处高精度的地球化学

信息与全球等时地层格架下的对比，以及未能排除风化作用、成岩作用和构造热事件对古海洋与古气候重建时的扰动等。
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０　 引言

奥陶纪—志留纪转折期是一个重要的地质历史

时期（图 １），研究发现这个时期全球板块构造形态、
古气候条件、古海洋氧化还原条件、生物群类型等都

发生了巨大的改变［１⁃５］，同时期在我国南方沉积了一

套黑色页岩，并且该套页岩被作为我国页岩气勘探开

采的重要层位［６⁃８］。 因此人们逐渐认识到厘清赫南特

冰期不仅对了解地球地质历史时期环境的演化及其

与生物进化间的协同关系具有重要理论意义，更对华

南页岩气开采具有重要指导意义。 尽管学者对赫南

特冰期的古海洋环境转变与冰期成因机制做了大量

工作，但由于涉及内容的广泛性及学科交叉研究的复

杂性，对两者之间的相互关系与及触发机制等许多问

题仍未得到较好的解决。 为此本文力图从地球科学的

角度出发，综合国内外的研究成果，阐述奥陶纪—志留

纪转折期古海洋元素地球化学循环与古气候转变，并
对两者的协同演化关系做出简要的综述评论。

１　 赫南特冰期

过去五亿年以来极地地区有三个时期形成了广

泛分布的大陆冰川，其中一次就发生在晚奥陶世赫南

特时期（约 ４４４ 百万年前）。 反映该时期气温显著下

降及冰盖形成的证据很多，比如 δ１３Ｃ 发生了正漂、海
平面的下降、凯迪期冰川沉积物与沉积旋回的出现、
含有燧石和磷酸盐的碳酸盐岩以及全球海水中的

δ１８Ｏ值比无冰雪覆盖时期要高［１，９⁃１４］。 此外，全球的

海洋水体循环程度与极地—赤道的温度梯度密切相

关，其也可以揭示当时的气候变冷事件，因为温室气

候条件不利于温度梯度的形成，进而导致海洋循环的

减弱，相反温度下降会促进温度梯度的形成，导致强

烈的海洋循环。 因此 Ｐｏｈｌ 采用 ＦＯＡＭ 重建了奥陶纪

时期海洋表层水体以及海洋—大气的循环模式，发现

赫南特冰期引发了 １１ ℃的气温变化，并导致了强烈

的海洋水体循环［１５］。 通过古 ＣＯ２含量计算模型［１６］

以及生物—非生物指标数据［１７⁃１９］ 显示该时期 ＣＯ２的

含量高达 １４ ～ ２２ 倍现今的水平，而冰期就发生在这

样的高 ＣＯ２含量时期［２０⁃２１］。

２　 赫南特冰期的影响

２．１　 海洋碳循环

晚寒武世时期全球 Ｃ 循环被认为经历了强烈波

动［２２⁃２３］，而这种波动是由不稳定的古海洋氧化还原

条件以及间歇性的硫化水体扩张活动引发的［２２⁃２５］。
到了早—中奥陶世 δ１３Ｃｃａｒｂ值变得相对稳定［２６⁃２７］，反
映了该时期较稳定的全球 Ｃ 循环［２８］。 到了晚奥陶世
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图 １　 奥陶纪全球板块复原图（来源于 ｈｔｔｐｓ： ／ ／ ｄｅｅｐｔｉｍｅｍａｐｓ．ｃｏｍ ／ ）
Ｆｉｇ．１　 Ｒｅｃｏｎｓｔｒｕｃｔｉｏｎ ｏｆ Ｇｏｎｄｗａｎａ ｄｕｒｉｎｇ Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ（ｄｅｒｉｖｅｄ ｆｒｏｍ ｈｔｔｐｓ： ／ ／ ｄｅｅｐｔｉｍｅｍａｐｓ．ｃｏｍ ／ ）

时期全球 Ｃ 同位素出现了两次波动即 ＧＩＣＥ 和 ＨＩＣＥ
事件，上奥陶统古登贝尔阶碳同位素正漂幅度较小

（约＋２‰ ～ ＋ ４‰），而在上奥陶统赫南特阶出现的

δ１３Ｃｃａｒｂ正漂则更加强烈（约＋３‰～ ＋７‰）且持续时间

更长（约 １Ｍｙｒ） ［２３，２９⁃３０］（图 ２）。 晚奥陶世赫南特时期

全球有机碳同位素 δ１３Ｃｏｒｇ（约－１‰）数据显示了较一

致的趋势，即晚奥陶世凯迪期 δ１３Ｃｏｒｇ值保持较稳定的

低值，随后在赫南特早期逐渐发生正漂，并在早志留

世的鲁丹期 δ１３Ｃｏｒｇ值重新恢复到凯迪期水平，但是

δ１３Ｃｏｒｇ漂移事件存在一定的空间差异性，即其开始漂

移的位置可以在凯迪阶—赫南特阶界限之下（在 Ｄｉ⁃
ｃｅｌｌｏｇｒａｐｔｕｓ ｍｉｒｕｓ 生物带） ［３１］，也可以在界限处［３２］ 或

者在界限之上（中 Ｍ． ｅｘｔｒａｏｒｄｉｎａｒｉｕｓ⁃Ｎ． ｏｊｓｕｅｎｓｉｓ 生物

带） ［３３］。 ＨＩＣＥ 事件的发生被很多研究认为是由于大

量有机碳的埋藏［２７，３４］，另一种假设则认为 ＨＩＣＥ 事件

与暴露地表的碳酸盐岩风化作用有重要内在联

系［１， ３５］，但结合钙同位素等信息指示风化作用并不

足以引发全球尺度的碳同位素波动［３０，３６］。 两种模式

的不同之处在于对赫南特阶冰期空气中 ＣＯ２分压变

化时间节点的确定。 在生产力假设中大气 ＣＯ２分压

的下降及冰期的到来是由于海洋生产力的增强，导致

富含１２Ｃ 同位素有机碳的大量埋藏并离开了海洋—
大气系统，那么海相碳酸盐岩中 Ｃ 同位素开始升高

处反映了海平面的变化、海洋表面温度的降低、冰川

的扩张［２，３７⁃３８］。 相反，碳酸盐岩风化假设认为空气中

ＣＯ２分压的下降发生在海相碳酸盐岩中 Ｃ 同位素升

高之前，这可能是由于强烈的硅酸盐风化或者构造作

用引发的火成岩风化对 ＣＯ２消耗量的增强［３９］。 最近

对美国犹他州和内华达州的五个剖面进行的高精度

δ１３Ｃｃａｒｂ研究发现，ＨＩＣＥ 时期 δ１３Ｃｃａｒｂ最大值展现了明

显的平面梯度，即从盆地中心（ ＋７．５‰）向内陆架地

区逐渐减少（＋２．５‰）。 这种梯度性可能是由于该时

期海平面较低，海盆周围隆起地区被剥蚀得更严重，
引发了区域性的不整合特征［３５］。 当然由于不同地质

年代以及不同地质相带生活的生物存在一定差异性，
因此缺乏较独立的生物地层单元同时能够控制浅水
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图 ２　 奥陶纪—志留纪转折期全球碳同位素记录

Ｆｉｇ．２　 Ｔｈｅ ｖａｒｉａｔｉｏｎ ｏｆ ｃａｒｂｏｎ ｉｓｏｔｏｐｅ ｄｕｒｉｎｇ Ｏ⁃Ｓ ｔｒａｎｓｉｔｉｏｎ

碳酸盐岩及深水泥页岩区，导致有机碳同位素 δ１３Ｃｏｒｇ

与无机碳同位素 δ１３Ｃｃａｒｂ间存在不一致性，引发学者

思考对 ＨＩＣＥ 的使用与解释的正确合理性［４０］。
２．２　 海洋水体硫循环

地球系统中 Ｓ 元素的地球化学循环可以解释海

相沉积物中硫同位素 δ３４Ｓ 波动［４１⁃４６］，沉积物在硫化

或铁化还原水体中通常会发生微生物硫酸盐还原作

用（ＭＳＲ） ［４７⁃４９］，其可以引发海水硫酸盐中 ７０％的３４Ｓ
发生分馏［５０⁃５２］，ＭＳＲ 作用也被广泛用于解释奥陶

纪—志留纪转折期 Ｓ 同位素波动特征。 同 δ１３Ｃｏｒｇ变

化趋势一样，δ３４Ｓｐｙｒｉｔｅ在凯迪期阶保持稳定，而在赫南

特期发生显著的正漂事件，随后在早志留世鲁丹期重

新恢复到冰期之前的水平［３，３１，３３⁃３４］（图 ３）。 Ｓ 同位素

与 Ｃ 同位素的耦合作用对解释该时期古海洋—古气

候变化具有重要意义，Ｙｏｕｎｇ ｅｔ ａｌ．［５３］ 从阿巴拉契亚

盆地记录的中—晚奥陶世 Ｃ⁃Ｓ 同位素信息中发现了

两次重要波动，即 δ３４ ＳＣＡＳ出现显著（１２‰）负偏的同

时 δ３４Ｓｐｙｒｉｔｅ（＋１０‰）和 δ１３Ｃｃａｒｂ（＋２‰）发生了正漂，这
种演化关系反映了赫南特时期全球黄铁矿埋藏速率

以及海水硫酸盐与沉积黄铁矿间的 Ｓ 同位素分异程

度降低。 引发这些变化的原因很多，一是海洋系统逐

渐富氧化，削弱了微生物硫酸盐还原作用（ＭＳＲ），进
而降低了黄铁矿的沉淀量［３１，３４，５４］。 此外富黄铁矿沉

积物风化作用的增强也是一个可能的因素，但目前还

缺少相关的沉积学与地球化学证据能够支持这一

假设。
２．３　 海洋水体 Ｏｓ、Ｓｒ 循环

海水的 Ｏｓ 同位素组成反映了两种来源 Ｏｓ 的相

对强弱，一是地壳碎屑物质中高放射性 Ｏｓ（ １８７ Ｏｓ ／
１８８Ｏｓ风尘 ＝ １．０５，１８７Ｏｓ ／ １８８Ｏｓ大陆地壳或河流 ＝ １．０５），另一个

是来源于大洋地幔圈或地核的低放射性 Ｏｓ（ １８７Ｏｓ ／
１８８Ｏｓ地幔或地核 ＝ ０．１３） ［５５⁃５８］。 Ｏｓ 元素在海洋中一般存

在约 １０～４０ 个千年，相较海洋混合的时间更长，因此

使用 Ｒｅ－Ｏｓ 体系以及初始 Ｏｓ 同位素（Ｏｓｉ）组成可以

分析古海洋 Ｏｓ 循环［５８⁃６２］，进而反映海洋沉积物来源

变化［６３⁃６４］。 有学者对苏格兰 Ｄｏｂ′ｓ Ｌｉｎｎ 剖面（ＧＳＳＰ）
做了 Ｏｓ 同位素测定，并用来分析赫南特期古气候变

化［６５］（图 ３），发现 Ｃｏｍｐｌａｎａｔｕｓｈｅ 和 ａｎｃｅｐｓ 生物带早

期 Ｏｓｉ值从 ０．２８ 增高到 １．０８，这种具放射性来源的

Ｏｓｉ（１．０８）较整个显生宙甚至是现今海洋来说都是偏

高的（ ～ １．０６） ［６３，６６⁃６８］。 初始 Ｏｓ 同位素（Ｏｓｉ）的变化

趋势反映了晚奥陶世凯迪期风化作用具有增强的趋

势，这很可能会促使大气 ＣＯ２分压降低，进而引发冰

期的形成。 而后在赫南特阶底部的 Ｅｘｔｒａｏｒｄｉｎａｒｉｕｓ 带
开始降低为低放射性来源，这被解释为赫南特阶大陆

冰盖的形成降低了化学风化作用的强度［６５⁃６６］。
古海洋中 Ｓｒ 同位素组成受陆源风化物质与地幔

热液流体的影响［６９⁃７０］ ，至今很多关于古生代８７Ｓｒ ／ ８６Ｓｒ
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图 ３　 奥陶纪—志留纪转折期地球化学元素记录

Ｆｉｇ．３　 Ｔｈｅ ｖａｒｉａｔｉｏｎ ｏｆ ｇｅｏｃｈｅｍｉｃａｌ ｐｒｏｘｉｅｓ ｄｕｒｉｎｇ Ｏ⁃Ｓ ｔｒａｎｓｉｔｉｏｎ

比值研究被用来分析古海洋环境、古构造演化以及古

陆风化作用［７０⁃７４］。 其中上奥陶统沉积物中的８７ Ｓｒ ／
８６Ｓｒ同位素曲线显示出非常大的波动范围［７５］（图 ４），
早—中奥陶世海水８７ Ｓｒ ／ ８６ Ｓｒ 值开始下降（０．７０９ ０ ～
０．７０８ ８），在晚奥陶世早期骤降为 ０．７０７ ８，这也被认

为是显生宙以来最大的一次波动［３９］，随后在晚奥陶

世—早志留世时期开始逐渐上升［６９，７５⁃７６］。 如同对新

生代８７Ｓｒ ／ ８６Ｓｒ 值波动的解释一样［７７⁃７８］，大多数人认为

奥陶纪晚期８７Ｓｒ ／ ８６Ｓｒ 值的剧烈上升是由于海平面降

低、构造造山运动加强，进而引发的大陆风化作用增

强［７５，７８⁃８０］。
２．４　 海洋水体氧化还原环境

Ｍｏ 元素的含量可以被用来判定全球古海洋氧化

还原条件［８１⁃８５］，而如今使用 Ｍｏ 同位素进一步探讨古

海洋水体氧化还原条件的演化［８６⁃８９］。 赫南特冰期Ｍｏ
同位素出现了明显的波动（图 ３），从中国南方的王家

湾剖面来看，冰期前后具有较高的 δ９８Ｍｏ 值，反映了

缺氧的海洋环境，而在赫南特时期的一次突降指示了

一次水体氧化事件［８７，８９，９０⁃９２］。 Ｕ 同位素同样可以被

用来评估古海洋水体的氧化还原特性［９３⁃９７］，晚奥陶

世晚期与早志留世早期海水中的 δ２３８Ｕ 被认为大约

在－０．６０‰到－０．８５‰之间，而该时期河流中的 δ２３８Ｕ
则与现今一致约为－ ０． ３‰［９８⁃１００］。 通过计算可以发

现，缺氧水体中的 Ｕ 通量与其他来源的 Ｕ 通量分别

图 ４　 奥陶纪—志留纪转折期全球 Ｓｒ 同位素记录［７５⁃７６］

Ｆｉｇ．４　 Ｔｈｅ ｖａｒｉａｔｉｏｎ ｏｆ ｓｔｒｏｎｔｉｕｍ ｉｓｏｔｏｐｅ ｄｕｒｉｎｇ
Ｏ⁃Ｓ ｔｒａｎｓｉｔｉｏｎ［７５⁃７６］

占据该时期 Ｕ 含量的 ４６％ ～ ６３％和 ３７％ ～ ５４％，并且

缺氧水体中的 Ｕ 通量是现今海洋中的 ４ ～ ９ 倍，反映

冰期前后古海水的严重缺氧［９２］。 Ｆｅ 组分分析是重

建海洋水体环境的一种重要手段［１０１⁃１０３］，通常认为在
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晚奥陶世晚期和早志留早期全球海水的 ＦｅＨＲ ／ ＦｅＴ ＞
０．３８且 Ｆｅｐｙ ／ ＦｅＨＲ＜０．８，指示了缺氧铁化的水体环境，
而赫南特期的 ＦｅＨＲ ／ ＦｅＴ ＜０．３８反映了氧化的海洋环

境［１０４］（图 ３），不过同开阔海的强水体循环不同，在局

限海下水体更易形成缺氧的硫化水体［１０５］。 但与先

前普遍认为的冰期海水逐渐富氧化不同，有研究发现

Ｆｅ 组分特征在整个晚奥陶世包括赫南特时期都指示

了一种严重缺氧的环境［１０６］。
２．５　 海洋生物灭绝

赫南特阶被认定为奥陶纪最末期不到 ２ Ｍｙｒ 的

一段地层［１０７⁃１０８］，研究认为 Ｎ．ｅｘｔｒａｏｒｄｉｎａｒｉｕｓ⁃Ｎ．ｏｊｓｕｅｎ⁃
ｓｉｓ 带为该阶的下部笔石带［１０９⁃１１０］，其底界与 Ｎ． ｅｘ⁃
ｔｒａｏｒｄｉｎａｒｉｕｓ 和 Ｎ．ｏｊｓｕｅｎｓｉｓ 的首现一致。 而其后的研

究表明这两种笔石的首现并不完全相同，在王家湾北

剖面（ＧＳＳＰ）Ｎ． ｏｊｓｕｅｎｓｉｓ 的首现位于 Ｎ． ｅｘｔｒａｏｒｄｉｎａｒｉｕｓ
首现层位之下 ４ ｃｍ 处，这种先后顺序均可和美国内

华达［１１１］、西伯利亚科累马［１１２⁃１１３］ 以及哈萨克斯坦南

部［１１４⁃１１５］等剖面对比，故而该笔石带改名为 Ｎ． ｅｘ⁃
ｔｒａｏｒｄｉｎａｒｉｕｓ 带，并作为赫南特阶的底界。 赫南特阶

的顶界与志留系底界重合，因此赫南特阶就包括下部

的 Ｎ． ｅｘｔｒａｏｒｄｉｎａｒｉｕｓ 带和上部的 Ｎ． ｐｅｒｓｃｕｌｐｔｕｓ 带。
该时期生物灭绝事件消除了海洋无脊椎生物中

４９％～６１％的属以及约 ８６％的种［１１６⁃１１８］，使其成为显

生宙以来仅次于 Ｐ⁃Ｔ 的第二大生物灭绝事件，在这次

灭绝事件中受到强烈波及的生物包括三叶虫、腕足

类、笔石、牙形虫、无脊椎珊瑚、几丁虫。 并且本次事

件可划分为两个阶段，第一幕灭绝发生在赫南特冰期

的起始阶段，对应于 ４４５ Ｍａ 前的 Ｎ． ｅｘｔｒａｏｒｄｉｎａｒｉｕｓ⁃
Ｎ． ｏｊｓｕｅｎｓｉｓ 生物带，并在全球具有有广泛分布［１１９⁃１２２］，
第一幕导致了 Ｎ． ｅｘｔｒａｏｒｄｉｎａｒｉｕｓ 带底部的全球范围

内的笔石消亡，仅在扬子区是个例外，因此 Ｍｉｔｃｈｅｌｌ ｅｔ
ａｌ．［１２３］认为当时扬子区是笔石的避难所。 尽管扬子

地区剖面表明此带的灭绝率也很高，但是不少笔石动

物群的分子仍然穿越了大灭绝的主幕而延入赫南特

阶［１２４］，并且这一灭绝事件发生的时间是穿时的，在
浅水区发生得早而深水区则晚［１１７，１２４⁃１２６］。 第二幕则

发生在约 ４４４ Ｍａ 前 Ｎ． ｐｅｒｓｃｕｌｐｔｕｓ 生物带［４，１１９⁃１２１］。 赫

南特时期海洋水体以赫南特贝动物群的凉水腕足类

为代表，它以命名属赫南特贝 Ｈｉｒｎａｎｔｉａ 为代表、伴以

一些其他独特分子和广布型分子［１１９］，赫南特贝动物

群在扬子区从近岸至远岸的一系列产地，首现层位逐

渐升高，动物群延续时限越来越短，而多样性却越来

越高。 纵向考察表明，近岸产地的赫南特贝动物群多

样性由高向低演变，而远岸较深水产地的多样性演变

则由低变高。 随地点和层位而发生的环境因子变化

（如水深、底质等），赫南特贝动物群对应于不同的群

落、亚群落或群集［１２７］。 赫南特阶时期，海底缺氧范

围逐渐收缩，进而削弱了反硝化作用，因此提供了足

够的生物氮给喜寒的真核生物，烃类生物标志化合物

中的原核生物比例在该时期逐渐降低［１２８］ 以及微型

浮游生物（疑源类）的增长［１２９］证明了这个观点，然而

这样的环境转变非常不利于喜好高营养成分、低氧含

量的笔石生存，导致了它的大面积绝灭［１２９⁃１３１］。 即使

有学者提出了海底硫化缺氧的环境可能是导致生物

灭绝的原因［１３１］，但是人们更愿意相信气候的转变是

触发这两幕绝灭事件的诱因。 值得注意的是气温的

变冷是冰期的直接效果，而海底硫化缺氧环境位置的

下移则与冰期海平面的下降有关，因此无论哪种机制

都与赫南特冰期的出现息息相关。

３　 赫南特冰期的成因机制

３．１　 风化作用

地质历史时期大气 ＣＯ２浓度的缓慢下降可以解

释为构造造山运动形成隆起，进而大大增强了硅酸盐

岩、玄武岩的风化作用［１］，依据海水中８７ Ｓｒ ／ ８６ Ｓｒ 的比

值［３９，７５］以及 ＣＩＡ 指数［１３２］，表明其风化速率在早—中

奥陶世时期是较强的，但在晚奥陶世开始出现显著的

降低。 值得注意的是，在冰期开始之前的凯迪期 Ｏｓｉ
值明显增高［６５］，这一趋势表明该时期风化作用的增

强，并且可以被解释为构造运动的加强引发的大陆硅

酸盐风化作用增强。 研究发现由于硅酸盐岩风化强

度的阶段变化，导致大气中的 ＣＯ２分压在距今 ４００ ～
３６０ Ｍａ 以前的泥盆纪出现了明显的下降，最后导致

全球气温下降以及极地的冰期形成［１６］，因此一些学

者就认为晚奥陶世时期岩石的风化作用逐渐增强是

触发赫南特冰期形成的重要机制［６５，１３３］。 温暖潮湿的

温室气候条件可以促使硅酸盐岩化学作用的加剧，另
外当大陆板块运动经过赤道地带时，充足的降水量也

可以增强风化作用［２７］。 而近年来发现植物可能是风

化作用增强的重要诱因，植物再生长过程中需要吸收

矿物质—包括磷酸盐、钾元素、钙元素、镁元素和铁元

素，而陆生植物的出现可以加强岩石中重要的营养物

质释放，尤其是陆生维管植物的出现大大增强了对含

有营养物质的硅酸盐矿物的风化作用［１３４］，比如对钙

元素的风化因子就达到 ２ ～ １０。 Ｔｉｍｏｔｈｙ ｅｔ ａｌ．［１３５］ 分
别观察了苔藓植物（即无维管植物）与非生物因素控
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图 ５ 奥陶纪—志留纪转折期风化作用强度（据 Ｙａｎ ｅｔ ａｌ．［１３２］ ； Ｔｉｍｏｔｈｙ ｅｔ ａｌ．［１３５］改）
其中红实线、绿实线、橙虚线分别代表依据早期植物的磷酸盐风化作用预测的全球温度、大气 ＣＯ２分压、碳同位素变化趋势

Ｆｉｇ．５　 Ｔｈｅ ｉｎｔｅｎｓｉｔｙ ｏｆ ｗｅａｔｈｅｒｉｎｇ ｄｕｒｉｎｇ Ｏ⁃Ｓ ｔｒａｎｓｉｔｉｏｎ（ｂａｓｅｄ ｏｎ Ｙａｎ ｅｔ ａｌ．［１３２］ ； Ｔｉｍｏｔｈｙ ｅｔ ａｌ．［１３５］ ）
Ｍｏｄｅｌ ｒｅｓｕｌｔｓ， ｐｒｅｄｉｃｔｅｄ Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ ｖａｒｉａｔｉｏｎｓ ｉｎ ｒｅｄ ｓｏｌｉｄ ｌｉｎｅ， ｇｌｏｂａｌ ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ， ｇｒｅｅｎ ｓｏｌｉｄ ｌｉｎｅ， ａｔｍｏｓｐｈｅｒｉｃ ＣＯ２， ａｎｄ ｏｒａｎｇｅ ｄｏｔｔｅｄ ｌｉｎｅ， δ１３Ｃ

ｏｆ ｍａｒｉｎｅ ｃａｒｂｏｎａｔｅｓ， ｆｏｒ： ｂａｓｅｌｉｎｅ ｍｏｄｅｌ ｗｉｔｈ Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ ａｄｄｉｎｇ ｔｒａｎｓｉｅｎｔ ｅｎｈａｎｃｅｍｅｎｔ ｏｆ ｐｈｏｓｐｈｏｒｕｓ ｗｅａｔｈｅｒｉｎｇ ｂｙ ｅａｒｌｙ ｐｌａｎｔｓ

制下的花岗岩和安山岩的风化强度，证实了无维管植

物的确可以增强硅酸盐岩的风化作用（图 ５），并且利

用 ＣＯＰＳＥ 模型［１７］对 ４８０ Ｍａ 以来的 ＣＯ２水平以及全

球气温变化进行了模拟，发现在陆生维管植物与无维

管植物的影响下，在约 ４５８ Ｍａ 和 ４４４ Ｍａ 以前出现了

两个极低值，分别对应了 ＧＩＣＥ 以及 ＨＩＣＥ 事件。
３．２　 火山作用

研究表明通过火山活动或者变质作用导致的大

量的 Ｃ 输送到海洋—空气系统中是导致温室气候的

一个重要触发机制，而风化作用的加强在很多时代也

被认定为剧烈的火山活动所引发，即火山喷发出的大

量 ＣＯ２气体以及易风化的玄武岩都能促进大陆风化

作用［１３６⁃１３８］。 相较于火山系统，沿着大陆边缘的岩浆

弧俯冲带由于将地壳中储存的碳酸盐矿物分解，因而

被认为释放了更多的 ＣＯ２气体到空气中，尽管对于当

时这种方式释放的 ＣＯ２量计算还存在困难，但现今的

大陆火山弧释放的 ＣＯ２量大约为 １５０ ｔｇ Ｃ ／年，而大洋

中脊大约释放 １２～６０ ｔｇ Ｃ ／年，大洋板内火山释放 １～
３０ ｔｇ Ｃ ／年［１３９⁃１４１］，因此大陆火山弧可能在控制地球

地质历史时期的气候转变过程中扮演了重要角色。
罗迪尼亚超大陆在约 ９００ 万年以前开始形成，在约

７５０ 万年以前经历了延展隆升期，最终在约 ６００ 万年

前开始崩解［１４２⁃１４４］。 罗迪尼亚超大陆的存在就反映

了大陆弧火山的减少，而随后的崩解就带来了大陆弧

火山的增加，大气中 ＣＯ２含量在寒武纪达到顶峰，而
后冈瓦纳大陆在中奥陶世开始形成，大陆弧火山的量

再次降低，导致大气 ＣＯ２ 含量出现降低［１４５］，并且

ＭｃＫｅｎｚｉｅ ｅｔ ａｌ．［１４２］发现年轻碎屑锆石含量的波动与

冰期旋回具有一致性。 与之前的 ＣＯ２触发机制不同，
Ｂｕｇｇｉｓｃｈ ｅｔ ａｌ．［１４６］认为火山活动释放的 ＳＯ２对晚奥陶

世赫南特冰期的形成具有重要作用，由于 ＳＯ２在对流

层极易被氧化固定，而在平流层形成的气溶胶则会阻

挡太阳热能，引发地球表面的温度急剧下降，这样来

看晚奥陶世凯迪期火山活动的减弱或许是触发冰室

气候的关键条件。
３．３　 有机碳埋藏

赫南特冰期与有机碳埋藏速率的加强存在一定

的联系，即冰期前海洋生物死亡促进了大量有机碳埋

藏［３１，１４７⁃１４８］，进 而 导 致 大 气 ＣＯ２ 分 压 下 降［２０，１４９］。
Ｒｏｓｅｎａｕ ｅｔ ａｌ．［１５０］ 在古登贝尔阶 ＧＩＣＥ 时期发现了较

高的 δ１８Ｏ 值，认为该时期 δ１８Ｏ 值增加了 １．５‰，随后

降低为 １９． ０‰，并在其附近波动，这些结果表明在

ＧＩＣＥ 时期内存在短期的冷却事件，因此凯迪阶前

（赫南特阶前） 出现的古登贝尔 Ｃ 同位素正漂
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（ＧＩＣＥ）就可能是赫南特冰期的一个前奏［１１，２７，１４８］，这
个时期海平面明显上升，碳酸盐沉积从热带过渡到温

带［１４８，１５１］，磷酸盐和硅质沉积增多［１１，１５１］。 桑迪阶与

凯迪阶界限附近的 ＧＩＣＥ 事件可能代表了全球范围

内的有机碳埋藏的加强［１２，２７，３９］，而晚凯迪期 δ１３Ｃｏｒｇ值

的大幅度变化又反映了低于晚奥陶世冰盖形成的临

界 ｐＣＯ２阈值［２１，１４８⁃１４９］。 同样的，ＧＩＣＥ 期后有机碳持

续埋藏，ＣＯ２分压继续降低，最终引发了时间更长、强
度更大的赫南特阶碳同位素波动 ＨＩＣＥ 与冰期。 在

这样的模式中，中奥陶世到晚奥陶世存在一个气候逐

渐降低的平台，代表了 ＣＯ２分压在地质时间尺度上的

累积降低，直到其突破所需的临界值后，触发了赫南

特期出现短暂的气温陡降［１３３］，这就排除了该时期火
山活动引发的气候突变［１５２］。
３．４　 其他地质事件

Ｈｅｒｒｍａｎｎ ｅｔ ａｌ．［１５３］ 认为晚奥陶世古地理和 ＣＯ２

浓度的协同作用，加上海平面的下降、极地海洋热传

送的减少导致冰盖的形成，进而触发了全球气温降

低。 冰川海洋以及大陆沉积物在时空上的分布指示

了冰期始于中奥陶世，同时沉积学和动物形态特征也

表明了晚奥陶世温暖水体向寒冷水体的转变［１５４⁃１５７］，
但是这种转变模式存在一定问题，因为根据古地理重

建和古气候指标，当时的北美处于热带到亚热带的纬

度范围。 而晚奥陶世冈瓦纳大陆的向南移动和海平

面的下降可能导致了南大洋的热传导减少，最终引发

了冈瓦纳冰期的形成或者加强［１５３］。 同时，诸如早期
较弱的太阳光照强度［１５８］、由宇宙射线引发的云层反
射率高低［１５９］ 也被用来解释气温骤降。 值得注意的

是全球的氮循环转变可能是触发冰期的重要机制之

一，这是因为固氮作用速率以及相伴生的氧化氮的产

量对气候环境显得尤为重要［１６０］，氧化氮（Ｎ２Ｏ）是一

种强有力的温室气体，其引发温室气候的效力是同等

量 ＣＯ２的 ３００ 倍，并且在大气中的持续时间也超过了

１００ 年［１６１⁃１６２］。 因此当 Ｎ２Ｏ 这一产物大量减少时，就
有助于全球气温变冷甚至是冰期的到来。 即使赫南

特冰期的结束被归结于大气 ＣＯ２含量的上升［１］，但是

也有可能海相氮循环在这一事件中扮演了重要的角

色［１６１］，因为在全世界多个剖面的赫南特冰期结束位
置都出现了 δ１５Ｎ 的漂移［３０，１２９］，这一信号反映了该时
期反硝化作用的增强，进而导致更多的 Ｎ２Ｏ 被释放

到大气中增强了温室效应，导致冰期的结束。

４　 不同地质作用耦合关系

地球作为一个整体系统，地质历史时期发生的各

种地质过程会相互作用、相互影响、相互制约。 晚奥

陶世火山活动较为频繁，火山喷发出大量的 ＣＯ２ 气

体，这一过程能引发强烈的大陆铝硅酸盐化学风化作

用［６５，１２８］。 那么火山活动之后风化作用的增强就可以

解释晚奥陶世时期大量陆壳放射性１８７Ｏｓ、８７Ｓｒ 同位素

向海水的运移，进而引发该时期１８７ Ｏｓ ／ １８８ Ｏｓ 与８７ Ｓｒ ／
８６Ｓｒ的升高［６５，７５⁃７６］。 但长时期强烈的风化作用便会大

量消耗 ＣＯ２，使得大气 ＣＯ２分压持续降低，加上火山

活动喷发的 ＳＯ２在平流层形成的气溶胶会阻挡太阳

热能［１４８］，可以引发全球气温降低。 气温的降低能加

剧海洋系统的循环，海洋表层与底层水体的循环会促

进营养物质的循环，进而诱发高的生物生产力与有机

碳埋藏，这一过程不仅能进一步降低大气 ＣＯ２分压水

平，促进气温的降低，并且有机碳的下沉过程还会大

量消耗海水中的氧气，在陆棚处形成缺氧的底层水

体［３１，１０４］。 赫南特时期生物的绝灭事件众多学者有不

同的解释，比如有人认为该时期海洋硫化水体的偏移

使得大量海洋生物不适应新的生活环境发生了灭

绝［５］，而更多的学者则将其归咎于赫南特时期气温

的骤降引发了显生宙以来第一次生物灭绝事件。

５　 存在问题

对于这一地质转折期古气候条件的研究还存在

很多争论：
利用碳同位素［１９，１６３］ 及显生宙碳循环模型［１６３⁃１６６］

等古气候条件恢复都显示晚奥陶世时期整体处于一

个高 ＣＯ２分压条件（＞８ ＰＡＬ），但有趣的是依据前人

设计的复杂环境模型表明只有当 ＣＯ２分压下降到 ８
ＰＡＬ 时才会引发冰期的形成［２０⁃２１］，这种矛盾性的存

在可能受限于计算得到的 ＣＯ２分压曲线的精度，具体

原因还有待考证。
Ｏｓ，Ｓｒ 同位素数据显示晚奥陶世时期放射性

１８７Ｏｓ、８７Ｓｒ 含量逐渐升高，这被很多人解释为风化作

用的升高［６５，７５⁃７６］，但陆源风化指数 ＣＩＡ 值［１３２］ 与 Ｏｓｉ
指数在凯迪期表现出明显不同的变化趋势，加之上奥

陶统五峰组发育多层钾质斑脱岩，反映了大规模的火

山喷发活动［１６７］，那么晚奥陶世凯迪晚期海洋水体中

放射性１８７Ｏｓ 含量增高［６５］ 或许指示了火山作用的减

弱，而非风化作用的增强，总之目前对该时期大陆风

化作用与火山作用的耦合关系，尤其是火山活动对海

洋环境的影响还较为缺乏，其机制值得深思。
研究发现早凯迪期的气温骤降（ＧＩＣＥ）后有气温

的回暖［１４６］，这就为有机碳埋藏的时间尺度与冰期开
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始的时间节点提出了新的异议。 另外诸如对冰期持

续的时间长短存在差异性；志留纪之初的气候是迅速

变暖还是持续寒冷也有不同的解释和结论；生物演

化、海洋环境与气候转变如何相互影响与制约有待研

究。 而如此多的争论存在的原因很多，比如缺乏独立

的生物地层单元同时能够控制浅水碳酸盐岩及深水

泥页岩区，缺少转折界限处高精度的地球化学信息与

全球等时地层格架下的对比，以及风化作用、成岩作

用和构造热事件对古海洋与古气候重建时的干扰，这
也就需要我们今后更多的工作来克服这些局限性。
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［１０２］ 　 Ｌｙｏｎｓ Ｔ Ｗ， Ｓｅｖｅｒｍａｎｎ Ｓ． Ａ ｃｒｉｔｉｃａｌ ｌｏｏｋ ａｔ ｉｒｏｎ ｐａｌｅｏｒｅｄｏｘ ｐｒｏｘ⁃
ｉｅｓ： ｎｅｗ ｉｎｓｉｇｈｔｓ ｆｒｏｍ ｍｏｄｅｒｎ ｅｕｘｉｎｉｃ ｍａｒｉｎｅ ｂａｓｉｎｓ ［ Ｊ ］ ．
Ｇｅｏｃｈｉｍｉｃａ ｅｔ Ｃｏｓｍｏｃｈｉｍｉｃａ Ａｃｔａ， ２００６， ７０（２３）： ５６９８⁃５７２２．

［１０３］ 　 Ｌｉ Ｃ， Ｌｏｖｅ Ｇ Ｄ， Ｌｙｏｎｓ Ｔ Ｗ， ｅｔ ａｌ． Ａ ｓｔｒａｔｉｆｉｅｄ ｒｅｄｏｘ ｍｏｄｅｌ ｆｏｒ
ｔｈｅ Ｅｄｉａｃａｒａｎ ｏｃｅａｎ［Ｊ］ ． Ｓｃｉｅｎｃｅ， ２０１０， ３２８（５９７４）： ８０⁃８３．

［１０４］ 　 Ｙａｎ Ｄ Ｔ， Ｃｈｅｎ Ｄ Ｚ， Ｗａｎｇ Ｑ Ｃ， ｅｔ ａｌ． Ｐｒｅｄｏｍｉｎａｎｃｅ ｏｆ ｓｔｒａｔｉｆｉｅｄ
ａｎｏｘｉｃ Ｙａｎｇｔｚｅ Ｓｅａ ｉｎｔｅｒｒｕｐｔｅｄ ｂｙ ｓｈｏｒｔ⁃ｔｅｒｍ ｏｘｙｇｅｎａｔｉｏｎ ｄｕｒｉｎｇ
ｔｈｅ Ｏｒｄｏ⁃Ｓｉｌｕｒｉａｎ ｔｒａｎｓｉｔｉｏｎ［ Ｊ］ ． Ｃｈｅｍｉｃａｌ Ｇｅｏｌｏｇｙ， ２０１２， ２９１：
６９⁃７８．

［１０５］ 　 Ｌｉｕ Ｙ， Ｌｉ Ｃ， Ａｌｇｅｏ Ｔ Ｊ， ｅｔ ａｌ． Ｇｌｏｂａｌ ａｎｄ ｒｅｇｉｏｎａｌ ｃｏｎｔｒｏｌｓ ｏｎ
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［１０６］ 　 ＡｈｍＡ Ｓ Ｃ， Ｂｊｅｒｒｕｍ Ｃ Ｊ， Ｈａｍｍａｒｌｕｎｄ Ｅ Ｕ， ｅｔ ａｌ． Ｄｉｓｅｎｔａｎｇｌｉｎｇ
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ｗａｔｅｒ ｃｈｅｍｉｓｔｒｙ ｄｕｒｉｎｇ ｔｈｅ ｌａｔｅｓｔ Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ ｇｌａｃｉａｔｉｏｎ［ Ｊ］ ． Ｅａｒｔｈ
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ｓｃａｌｅ， ｗｉｔｈ ｓｐｅｃｉａｌ ｒｅｆｅｒｅｎｃｅ ｔｏ Ｐｒｅｃａｍｂｒｉａｎ ａｎｄ Ｎｅｏｇｅｎｅ ［ Ｊ］ ．
Ｅｐｉｓｏｄｅｓ， ２００４， ２７（２）： ８３⁃１００．

［１０９］ 　 Ｒｏｎｇ Ｊ Ｙ， Ｃｈｅｎ Ｘ， Ｈａｒｐｅｒ Ｄ Ａ Ｔ， ｅｔ ａｌ． Ｐｒｏｐｏｓａｌ ｏｆ ａ ＧＳＳＰ
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［１１２］ 　 Ｋｏｒｅｎ Ｔ Ｎ， Ｏｒａｄｏｖｓｋａｙａ Ｍ Ｍ， Ｓｏｂｏｌｅｖｓｋａｙａ Ｒ Ｆ． Ｔｈｅ Ｏｒｄｏｖｉ⁃
ｃｉａｎ⁃Ｓｉｌｕｒｉａｎ ｂｏｕｎｄａｒｙ ｂｅｄｓ ｏｆ ｔｈｅ ｎｏｒｔｈ⁃ｅａｓｔ ＵＳＳＲ［Ｍ］ ／ ／ Ｃｏｃｋｓ
Ｌ Ｒ Ｍ， Ｒｉｃｋａｒｄｓ Ｒ Ｂ． Ａ Ｇｌｏｂａｌ Ａｎａｌｙｓｉｓ ｏｆ ｔｈｅ Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ⁃Ｓｉｌｕｒｉ⁃
ａｎ Ｂｏｕｎｄａｒｙ． Ｂｕｌｌｅｔｉｎ ｏｆ Ｂｒｉｔｉｓｈ Ｍｕｓｅｕｍ （Ｎａｔｕｒａｌ Ｈｉｓｔｏｒｙ）， Ｇｅ⁃
ｏｌｏｇｙ， １９８８，４３： １３３⁃１３８．
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Ｔｒｕｄｙ Ｍｅｚｈｖｅｄｏｍｓｔｖｅｎｎｏｇｏ Ｓｔｒａｔｉｇｒａｆｉｃｈｅｓｋｏｇｏ Ｋｏｍｉｔｅｔａ ＳＳＳＲ，
１９８３， １１： １⁃２０５． （ ｉｎ Ｒｕｓｓｉａｎ）

［１１４］ 　 Ｋｏｒｅｎ Ｔ Ｎ， Ｓｏｂｏｌｅｖｓｋａｙａ Ｒ Ｆ， Ｍｉｋｈａｊｌｏｖａ Ｎ Ｆ， ｅｔ ａｌ． Ｎｅｗ ｅｖｉ⁃
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［１１５］ 　 Ａｐｏｌｌｏｎｏｖ Ｍ Ｋ， Ｂａｎｄａｌｅｔｏｖ Ｓ Ｍ， Ｎｉｋｉｔｉｎ Ｊ Ｆ． Ｔｈｅ Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ⁃Ｓｉ⁃
ｌｕｒｉａｎ Ｂｏｕｎｄａｒｙ ｉｎ Ｋａｚａｋｈｓｔａｎ ［ Ｍ］． Ａｌｍａ⁃ａｔａ： “ Ｎａｕｋａ” Ｋａ⁃
ｚａｋｈｓｔａｎ ＳＳＲ Ｐｕｂｌｉｓｈｉｎｇ Ｈｏｕｓｅ， １９８０： １⁃２３２． （ ｉｎ Ｒｕｓｓｉａｎ）

［１１６］ 　 Ｊａｂｌｏｎｓｋｉ Ｄ． Ｅｘｔｉｎｃｔｉｏｎｓ： ａ ｐａｌｅｏｎｔｏｌｏｇｉｃａｌ ｐｅｒｓｐｅｃｔｉｖｅ［ Ｊ］ ． Ｓｃｉ⁃
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Ｒｅｖｉｅｗ ｏｆ Ｅａｒｔｈ ａｎｄ Ｐｌａｎｅｔａｒｙ Ｓｃｉｅｎｃｅｓ， ２００１， ２９： ３３１⁃３６４．

［１１８］ 　 Ｈａｒｐｅｒ Ｄ Ａ Ｔ． Ｔｈｅ Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ ｂｒａｃｈｉｏｐｏｄ ｒａｄｉａｔｉｏｎ： ｒｏｌｅｓ ｏｆ ａｌ⁃
ｐｈａ， ｂｅｔａ， ａｎｄ ｇａｍｍａ ｄｉｖｅｒｓｉｔｙ［Ｍ］ ／ ／ Ｆｉｎｎｅｙ Ｓ Ｃ， Ｂｅｒｒｙ Ｗ Ｂ
Ｎ． Ｔｈｅ Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ Ｅａｒｔｈ Ｓｙｓｔｅｍ， Ｖｏｌｕｍｅ ４６６． Ｂｏｕｌｄｅｒ， Ｃｏｌｏｒａｄ⁃
ｏ： Ｇｅｏｌｏｇｉｃａｌ Ｓｏｃｉｅｔｙ ｏｆ Ａｍｅｒｉｃａ， ２０１０： ６９⁃８３．
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［Ｍ］ ／ ／ Ｂｒｕｔｏｎ Ｄ Ｌ． Ａｓｐｅｃｔｓ ｏｆ ｔｈｅ Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ Ｓｙｓｔｅｍ． Ｐａｌａｅｏｎｔｏ⁃
ｌｏｇｉｃａｌ Ｃｏｎｔｒｉｂｕｔｉｏｎｓ ｆｒｏｍ ｔｈｅ Ｕｎｉｖｅｒｓｉｔｙ ｏｆ Ｏｓｌｏ ２９５． Ｏｓｌｏ： Ｕｎｉ⁃
ｖｅｒｓｉｔｅｔｓｆｏｒｌａｇｅｔ， １９８４： １０１⁃１１２．

［１２０］ 　 Ｒｏｎｇ Ｊ Ｙ， Ｃｈｅｎ Ｘ， Ｈａｒｐｅｒ Ｄ Ａ Ｔ． Ｔｈｅ ｌａｔｅｓｔ Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ Ｈｉｒｎａｎ⁃
ｔｉａ ｆａｕｎａ （Ｂｒａｃｈｉｏｐｏｄａ） ｉｎ ｔｉｍｅ ａｎｄ ｓｐａｃｅ［ Ｊ］ ． Ｌｅｔｈａｉａ， ２００２，
３５（３）： ２３１⁃２４９．

［１２１］ 　 Ｈａｒｐｅｒ Ｄ Ａ Ｔ， Ｈａｍｍａｒｌｕｎｄ Ｅ Ｕ， Ｒａｓｍｕｓｓｅｎ Ｃ Ｍ Ø． Ｅｎｄ Ｏｒｄｏ⁃
ｖｉｃｉａｎ ｅｘｔｉｎｃｔｉｏｎｓ： ａ ｃｏｉｎｃｉｄｅｎｃｅ ｏｆ ｃａｕｓｅｓ ［ Ｊ］ ． Ｇｏｎｄｗａｎａ Ｒｅ⁃
ｓｅａｒｃｈ， ２０１４， ２５（４）： １２９４⁃１３０７．

［１２２］ 　 Ｚｈａｎ Ｒ Ｂ， Ｌｉｕ Ｊ Ｂ， Ｐｅｒｃｉｖａｌ Ｉ Ｇ， ｅｔ ａｌ． Ｂｉｏｄｉｖｅｒｓｉｆｉｃａｔｉｏｎ ｏｆ Ｌａｔｅ
Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ Ｈｉｒｎａｎｔｉａ Ｆａｕｎａ ｏｎ ｔｈｅ ｕｐｐｅｒ Ｙａｎｇｔｚｅ ｐｌａｔｆｏｒｍ， Ｓｏｕｔｈ
Ｃｈｉｎａ［ Ｊ］ ． Ｓｃｉｅｎｃｅ Ｃｈｉｎａ： Ｅａｒｔｈ Ｓｃｉｅｎｃｅｓ， ２０１０， ５３ （ １２ ）：
１８００⁃１８１０．

［１２３］ 　 Ｍｉｔｃｈｅｌｌ Ｃ Ｅ， Ｍｅｌｃｈｉｎ Ｍ Ｊ， Ｓｈｅｅｔｓ Ｈ Ｄ， ｅｔ ａｌ． Ｗａｓ ｔｈｅ Ｙａｎｇｔｚｅ
Ｐｌａｔｆｏｒｍ ａ ｒｅｆｕｇｉｕｍ ｆｏｒ ｇｒａｐｔｏｌｉｔｅｓ ｄｕｒｉｎｇ ｔｈｅ Ｈｉｒｎａｎｔｉａｎ （ Ｌａｔｅ
Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ） ｍａｓｓ ｅｘｔｉｎｃｔｉｏｎ？ ［Ｍ］ ／ ／ Ａｌｂａｎｅｓｉ Ｇ Ｌ， Ｂｅｒｅｓｉ Ｍ Ｓ，
Ｐｅｒａｌｔａ Ｓ Ｈ． Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ ｆｒｏｍ ｔｈｅ Ａｎｄｅｓ． Ｔｕｃｕｍáｎ， Ａｒｇｅｎｔｉｎａ：
Ｕｎｉｖｅｒｓｉｄａｄ Ｎａｃｉｏｎａｌ ｄｅ Ｔｕｃｕｍａｎ， ２００３： ５２３⁃５２６．

［１２４］ 　 Ｃｈｅｎ Ｘ， Ｍｅｌｃｈｉｎ Ｍ Ｊ， Ｓｈｅｅｔｓ Ｈ Ｄ， ｅｔ ａｌ． Ｐａｔｔｅｒｎｓ ａｎｄ ｐｒｏｃｅｓｓｅｓ
ｏｆ ｌａｔｅｓｔ Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ ｇｒａｐｔｏｌｉｔｅ ｅｘｔｉｎｃｔｉｏｎ ａｎｄ ｒｅｃｏｖｅｒｙ ｂａｓｅｄ ｏｎ ｄａ⁃
ｔａ ｆｒｏｍ Ｓｏｕｔｈ Ｃｈｉｎａ［Ｊ］ ． Ｊｏｕｒｎａｌ ｏｆ Ｐａｌｅｏｎｔｏｌｏｇｙ， ２００５， ７９（５）：
８４２⁃８６１．

［１２５］ 　 Ｂｒｅｎｃｈｌｅｙ Ｐ Ｊ， Ｐｉｃｋｅｒｉｌｌ Ｐ Ｋ． Ａｎｉｍａｌ⁃ｓｅｄｉｍｅｎｔ ｒｅｌａｔｉｏｎｓｈｉｐｓ ｉｎ
ｔｈｅ Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ ａｎｄ Ｓｉｌｕｒｉａｎ ｏｆ ｔｈｅ Ｗｅｌｓｈ Ｂａｓｉｎ［ Ｊ］ ． Ｐｒｏｃｅｅｄｉｎｇｓ
ｏｆ ｔｈｅ Ｇｅｏｌｏｇｉｓｔｓ＇ Ａｓｓｏｃｉａｔｉｏｎ， １９９３， １０４（２）： ８１⁃９３．

［１２６］ 　 Ｈａｒｐｅｒ Ｄ Ａ Ｔ， Ｒｏｎｇ Ｊ Ｙ． Ｐａｔｔｅｒｎｓ ｏｆ ｃｈａｎｇｅ ｉｎ ｔｈｅ ｂｒａｃｈｉｏｐｏｄ

ｆａｕｎａｓ ｔｈｒｏｕｇｈ ｔｈｅ Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ⁃Ｓｉｌｕｒｉａｎ ｉｎｔｅｒｆａｃｅ［ Ｊ］ ． Ｍｏｄｅｒｎ Ｇｅ⁃
ｏｌｏｇｙ， １９９５， ２０： ８３⁃１００．

［１２７］ 　 詹仁斌，刘建波，Ｐｅｒｃｉｖａｌ Ｉ Ｇ，等． 华南上扬子区晚奥陶世赫南

特贝动物群的时空演变［ Ｊ］ ． 中国科学：地球科学，２０１０，４０
（９）：１１５４⁃１１６３． ［Ｚｈａｎ Ｒｅｎｂｉｎ， Ｌｉｕ Ｊｉａｎｂｏ， Ｐｅｒｃｉｖａｌ Ｉ Ｇ， ｅｔ ａｌ．
Ｂｉｏｄｉｖｅｒｓｉｆｉｃａｔｉｏｎ ｏｆ ｌａｔｅ Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ Ｈｉｍａｎｔｉａ Ｆａｕｎａ ｏｎ ｔｈｅ ｕｐｐｅｒ
Ｙａｎｇｔｚｅ Ｐｌａｔｆｏｒｍ， Ｓｏｕｔｈ Ｃｈｉｎａ ［ Ｊ］ ． Ｓｃｉｅｎｃｅ Ｃｈｉｎａ： Ｅａｒｔｈ Ｓｃｉ⁃
ｅｎｃｅｓ， ２０１０， ４０（９）： １１５４⁃１１６３．］

［１２８］ 　 Ｒｏｈｒｓｓｅｎ Ｍ， Ｌｏｖｅ Ｇ Ｄ， Ｆｉｓｃｈｅｒ Ｗ， ｅｔ ａｌ． Ｌｉｐｉｄ ｂｉｏｍａｒｋｅｒｓ ｒｅ⁃
ｃｏｒｄ ｆｕｎｄａｍｅｎｔａｌ ｃｈａｎｇｅｓ ｉｎ ｔｈｅ ｍｉｃｒｏｂｉａｌ ｃｏｍｍｕｎｉｔｙ ｓｔｒｕｃｔｕｒｅ ｏｆ
ｔｒｏｐｉｃａｌ ｓｅａｓ ｄｕｒｉｎｇ ｔｈｅ Ｌａｔｅ Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ Ｈｉｒｎａｎｔｉａｎ ｇｌａｃｉａｔｉｏｎ［Ｊ］ ．
Ｇｅｏｌｏｇｙ， ２０１３， ４１（２）： １２７⁃１３０．

［１２９］ 　 Ｍｅｌｃｈｉｎ Ｍ Ｊ， Ｍｉｔｃｈｅｌｌ Ｃ Ｅ， Ｈｏｌｍｄｅｎ Ｃ， ｅｔ ａｌ． Ｅｎｖｉｒｏｎｍｅｎｔａｌ
ｃｈａｎｇｅｓ ｉｎ ｔｈｅ Ｌａｔｅ Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ – Ｅａｒｌｙ Ｓｉｌｕｒｉａｎ： ｒｅｖｉｅｗ ａｎｄ ｎｅｗ
ｉｎｓｉｇｈｔｓ ｆｒｏｍ ｂｌａｃｋ ｓｈａｌｅｓ ａｎｄ ｎｉｔｒｏｇｅｎ ｉｓｏｔｏｐｅｓ［ Ｊ］ ． ＧＳＡ Ｂｕｌｌｅ⁃
ｔｉｎ， ２０１３， １２５（１１ ／ １２）： １６３５⁃１６７０．

［１３０］ 　 Ｃｏｏｐｅｒ Ｒ Ａ， Ｓａｄｌｅｒ Ｐ Ｍ． Ｔｈｅ Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ ｐｅｒｉｏｄ［Ｍ］ ／ ／ Ｇｒａｄｓｔｅｉｎ
Ｆ Ｍ， Ｏｇｇ Ｊ Ｇ， Ｓｃｈｍｉｔｚ Ｍ， ｅｔ ａｌ． Ｔｈｅ Ｇｅｏｌｏｇｉｃ Ｔｉｍｅ Ｓｃａｌｅ． Ａｍ⁃
ｓｔｅｒｄａｍ： Ｅｌｓｅｖｉｅｒ， ２０１２： ４８９⁃５２３．

［１３１］ 　 Ｆｉｎｎｅｇａｎ Ｓ， Ｈｅｉｍ Ｎ Ａ， Ｐｅｔｅｒｓ Ｓ Ｅ， ｅｔ ａｌ． Ｃｌｉｍａｔｅ ｃｈａｎｇｅ ａｎｄ
ｔｈｅ ｓｅｌｅｃｔｉｖｅ ｓｉｇｎａｔｕｒｅ ｏｆ ｔｈｅ Ｌａｔｅ Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ ｍａｓｓ ｅｘｔｉｎｃｔｉｏｎ［Ｊ］ ．
Ｐｒｏｃｅｅｄｉｎｇｓ ｏｆ ｔｈｅ Ｎａｔｉｏｎａｌ Ａｃａｄｅｍｙ ｏｆ Ｓｃｉｅｎｃｅｓ ｏｆ ｔｈｅ Ｕｎｉｔｅｄ
Ｓｔａｔｅｓ ｏｆ Ａｍｅｒｉｃａ， ２０１２， １０９（１８）： ６８２９⁃６８３４．

［１３２］ 　 Ｙａｎ Ｄ Ｔ， Ｃｈｅｎ Ｄ Ｚ， Ｗａｎｇ Ｑ Ｃ， ｅｔ ａｌ． Ｌａｒｇｅ⁃ｓｃａｌｅ ｃｌｉｍａｔｉｃ ｆｌｕｃ⁃
ｔｕａｔｉｏｎｓ ｉｎ ｔｈｅ ｌａｔｅｓｔ Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ ｏｎ ｔｈｅ Ｙａｎｇｔｚｅ ｂｌｏｃｋ， Ｓｏｕｔｈ Ｃｈｉ⁃
ｎａ［Ｊ］ ． Ｇｅｏｌｏｇｙ， ２０１０， ３８（７）： ５９９⁃６０２．

［１３３］ 　 Ｔｒｏｔｔｅｒ Ｊ Ａ， Ｗｉｌｌｉａｍｓ Ｉ Ｓ， Ｂａｒｎｅｓ Ｃ Ｒ， ｅｔ ａｌ． Ｄｉｄ ｃｏｏｌｉｎｇ ｏｃｅａｎｓ
ｔｒｉｇｇｅｒ Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ ｂｉｏｄｉｖｅｒｓｉｆｉｃａｔｉｏｎ？ Ｅｖｉｄｅｎｃｅ ｆｒｏｍ ｃｏｎｏｄｏｎｔ
ｔｈｅｒｍｏｍｅｔｒｙ［Ｊ］ ． Ｓｃｉｅｎｃｅ， ２００８， ３２１（５８８８）： ５５０⁃５５４．

［１３４］ 　 Ｍｏｕｌｔｏｎ Ｋ， Ｂｅｒｎｅｒ Ｒ Ａ． Ｑｕａｎｔｉｆｉｃａｔｉｏｎ ｏｆ ｔｈｅ ｅｆｆｅｃｔ ｏｆ ｐｌａｎｔｓ ｏｎ
ｗｅａｔｈｅｒｉｎｇ： ｓｔｕｄｉｅｓ ｉｎ Ｉｃｅｌａｎｄ ［ Ｊ］ ． Ｇｅｏｌｏｇｙ， １９９８， ２６ （ １０）：
８９５⁃８９８．

［１３５］ 　 Ｌｅｎｔｏｎ Ｔ Ｍ， Ｃｒｏｕｃｈ Ｍ， Ｊｏｈｎｓｏｎ Ｍ， ｅｔ ａｌ． Ｆｉｒｓｔ ｐｌａｎｔｓ ｃｏｏｌｅｄ ｔｈｅ
Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ［Ｊ］ ． Ｎａｔｕｒｅ Ｇｅｏｓｃｉｅｎｃｅ， ２０１２， ５（２）： ８６⁃８９．

［１３６］ 　 Ｊｅｎｋｙｎｓ Ｈ Ｃ． Ｇｅｏｃｈｅｍｉｓｔｒｙ ｏｆ ｏｃｅａｎｉｃ ａｎｏｘｉｃ ｅｖｅｎｔｓ［ Ｊ］ ． Ｇｅｏ⁃
ｃｈｅｍｉｓｔｒｙ， Ｇｅｏｐｈｙｓｉｃｓ， Ｇｅｏｓｙｓｔｅｍｓ， ２０１０， １１（３）： Ｑ０３００４．

［１３７］ 　 Ｐｅｒｃｉｖａｌ Ｌ Ｍ Ｅ， Ｗｉｔｔ Ｍ Ｌ Ｉ， Ｍａｔｈｅｒ Ｔ Ａ， ｅｔ ａｌ． Ｇｌｏｂａｌｌｙ ｅｎ⁃
ｈａｎｃｅｄ ｍｅｒｃｕｒｙ ｄｅｐｏｓｉｔｉｏｎ ｄｕｒｉｎｇ ｔｈｅ ｅｎｄ⁃Ｐｌｉｅｎｓｂａｃｈｉａｎ ｅｘｔｉｎｃ⁃
ｔｉｏｎ ａｎｄ Ｔｏａｒｃｉａｎ ＯＡＥ： ａ ｌｉｎｋ ｔｏ ｔｈｅ Ｋａｒｏｏ⁃Ｆｅｒｒａｒ Ｌａｒｇｅ Ｉｇｎｅｏｕｓ
Ｐｒｏｖｉｎｃｅ［Ｊ］ ． Ｅａｒｔｈ ａｎｄ Ｐｌａｎｅｔａｒｙ Ｓｃｉｅｎｃｅ Ｌｅｔｔｅｒｓ， ２０１５， ４２８：
２６７⁃２８０．

［１３８］ 　 Ｐｅｒｃｉｖａｌ Ｌ Ｍ Ｅ， Ｃｏｈｅｎ Ａ Ｓ， Ｄａｖｉｅｓ Ｍ Ｋ， ｅｔ ａｌ． Ｏｓｍｉｕｍ ｉｓｏｔｏｐｅ
ｅｖｉｄｅｎｃｅ ｆｏｒ ｔｗｏ ｐｕｌｓｅｓ ｏｆ ｉｎｃｒｅａｓｅｄ ｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｌ ｗｅａｔｈｅｒｉｎｇ ｌｉｎｋｅｄ
ｔｏ Ｅａｒｌｙ Ｊｕｒａｓｓｉｃ ｖｏｌｃａｎｉｓｍ ａｎｄ ｃｌｉｍａｔｅ ｃｈａｎｇｅ ［ Ｊ］ ． Ｇｅｏｌｏｇｙ，
２０１６， ４４（９）： ７５９⁃７６２．

［１３９］ 　 Ｄａｓｇｕｐｔａ Ｒ． Ｉｎｇａｓｓｉｎｇ， ｓｔｏｒａｇｅ， ａｎｄ ｏｕｔｇａｓｓｉｎｇ ｏｆ ｔｅｒｒｅｓｔｒｉａｌ ｃａｒ⁃
ｂｏｎ ｔｈｒｏｕｇｈ ｇｅｏｌｏｇｉｃ ｔｉｍｅ ［ Ｊ］ ． Ｒｅｖｉｅｗｓ ｉｎ Ｍｉｎｅｒａｌｏｇｙ ａｎｄ Ｇｅｏ⁃
ｃｈｅｍｉｓｔｒｙ， ２０１３， ７５（１）： １８３⁃２２９．

［１４０］ 　 Ｌｅｅ Ｃ Ｔ Ａ， Ｓｈｅｎ Ｂ， Ｓｌｏｔｎｉｃｋ Ｂ Ｓ， ｅｔ ａｌ． Ｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｌ ａｒｃ – ｉｓｌａｎｄ
ａｒｃ ｆｌｕｃｔｕａｔｉｏｎｓ， ｇｒｏｗｔｈ ｏｆ ｃｒｕｓｔａｌ ｃａｒｂｏｎａｔｅｓ， ａｎｄ ｌｏｎｇ⁃ｔｅｒｍ ｃｌｉ⁃
ｍａｔｅ ｃｈａｎｇｅ［Ｊ］ ． Ｇｅｏｓｐｈｅｒｅ， ２０１３， ９（１）： ２１⁃３６．
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［１４１］ 　 Ｌｅｅ Ｃ Ｔ Ａ， Ｌａｃｋｅｙ Ｊ Ｓ． Ｇｌｏｂａｌ ｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｌ ａｒｃ ｆｌａｒｅ⁃ｕｐｓ ａｎｄ ｔｈｅｉｒ
ｒｅｌａｔｉｏｎ ｔｏ ｌｏｎｇ⁃ｔｅｒｍ ｇｒｅｅｎｈｏｕｓｅ ｃｏｎｄｉｔｉｏｎｓ［Ｊ］ ． Ｅｌｅｍｅｎｔｓ， ２０１５，
１１（２）： １２５⁃１３０．

［１４２］ 　 ＭｃＫｅｎｚｉｅ Ｎ Ｒ， Ｈｏｒｔｏｎ Ｂ Ｋ， Ｌｏｏｍｉｓ Ｓ Ｅ， ｅｔ ａｌ． Ｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｌ ａｒｃ
ｖｏｌｃａｎｉｓｍ ａｓ ｔｈｅ ｐｒｉｎｃｉｐａｌ ｄｒｉｖｅｒ ｏｆ ｉｃｅｈｏｕｓｅ⁃ｇｒｅｅｎｈｏｕｓｅ ｖａｒｉａｂｉｌｉ⁃
ｔｙ［Ｊ］ ． Ｓｃｉｅｎｃｅ， ２０１６， ３５２（６２８４）： ４４４⁃４４７．

［１４３］ 　 ＥｖａｎｓＤ Ａ Ｄ． Ｒｅｃｏｎｓｔｒｕｃｔｉｎｇ ｐｒｅ⁃Ｐａｎｇｅａｎ ｓｕｐｅｒｃｏｎｔｉｎｅｎｔｓ ［ Ｊ］ ．
ＧＳＡ Ｂｕｌｌｅｔｉｎ， ２０１３， １２５（１１ ／ １２）： １７３５⁃１７５１．

［１４４］ 　 Ｌｉ Ｚ Ｘ， Ｂｏｇｄａｎｏｖａ Ｓ Ｖ， Ｃｏｌｌｉｎｓ Ａ Ｓ， ｅｔ ａｌ． Ａｓｓｅｍｂｌｙ， ｃｏｎｆｉｇｕｒａ⁃
ｔｉｏｎ， ａｎｄ ｂｒｅａｋ⁃ｕｐ ｈｉｓｔｏｒｙ ｏｆ Ｒｏｄｉｎｉａ： ａ ｓｙｎｔｈｅｓｉｓ［ Ｊ］ ． Ｐｒｅｃａｍ⁃
ｂｒｉａｎ Ｒｅｓｅａｒｃｈ， ２００８， １６０（１ ／ ２）： １７９⁃２１０．

［１４５］ 　 ＭｃＫｅｎｚｉｅ Ｎ Ｒ， Ｈｕｇｈｅｓ Ｎ Ｃ， Ｇｉｌｌ Ｂ Ｃ， ｅｔ ａｌ． Ｐｌａｔｅ ｔｅｃｔｏｎｉｃ ｉｎ⁃
ｆｌｕｅｎｃｅｓ ｏｎ Ｎｅｏｐｒｏｔｅｒｏｚｏｉｃ – ｅａｒｌｙ Ｐａｌｅｏｚｏｉｃ ｃｌｉｍａｔｅ ａｎｄ ａｎｉｍａｌ
ｅｖｏｌｕｔｉｏｎ［Ｊ］ ． Ｇｅｏｌｏｇｙ， ２０１４， ４２（２）： １２７⁃１３０．

［１４６］ 　 Ｂｕｇｇｉｓｃｈ Ｗ， Ｊｏａｃｈｉｍｓｋｉ Ｍ Ｍ， Ｌｅｈｎｅｒｔ Ｏ， ｅｔ ａｌ． Ｄｉｄ ｉｎｔｅｎｓｅ ｖｏｌ⁃
ｃａｎｉｓｍ ｔｒｉｇｇｅｒ ｔｈｅ ｆｉｒｓｔ Ｌａｔｅ Ｏｒｄｏｖｉｃｉａｎ ｉｃｅｈｏｕｓｅ？ ［ Ｊ］ ． Ｇｅｏｌｏｇｙ，
２０１０， ３８（４）： ３２７⁃３３０．
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