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摘 要 为研究奥陶大灭绝与该时期古环境和古地理的联系，对滇黔北地区五峰组—龙马溪组样品进行了有机碳（TOC）、主量

元素、微量元素和碳同位素地球化学分析。结果表明，滇黔北地区五峰组—龙马溪组Ba/Al和Ni/Al值的变化在五峰组沉积时期

相对稳定，从五峰组沉积时期开始逐渐增加，直到观音桥组沉积时期达到顶峰随之下降，在龙马溪组沉积时期又开始上升，随后

逐渐减小并稳定下来，特别在赫南特阶观音桥组时期，生产力出现了跳跃性的波动，即表明奥陶纪末期古海水性质存在重大转

变。V/Cr和U/Th比值总体显示出五峰组沉积时期表现为缺氧环境，观音桥组沉积时期表现为厌氧环境，龙马溪组表现为缺氧环

境，U-Mo协变模式表明滇黔北地区五峰组沉积时期为强滞留海盆，龙马溪组属于半滞留海盆。化学风化值指数（CIA）表明滇黔

北地区温度在五峰组早期就开始缓慢下降，观音桥时期区域温度降至冰期，龙马溪组早期又渐渐恢复，但从龙马溪组到观音桥

组至五峰组时期气候处于极不稳定的状态。奥陶纪末期生命大灭绝是在极地冰川发育的背景下，洋流模式、强度及海水的理化

性质的改变导致两者受海陆分布格局控制。
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0 引言

在奥陶纪—志留纪时期，地球经历了广泛的冰

川事件、海平面升降、碳同位素的大幅度波动、广泛

的火山活动、大洋缺氧事件和富有机质泥页岩的广

泛沉积等[1]。奥陶纪大灭绝事件是五大灭绝事件最

古老的一个，此次大灭绝事件使得海洋中约 50%的

属和 85%的种消亡[2-6]。目前，主要认为奥陶纪末期

的冰期事件是此次灭绝事件的原因。然而，在关于

奥陶纪末期的冰期事件与生物灭绝事件之间的联系

存在诸多争议[7]。由于奥陶纪—志留纪之交是生物

灭绝和生态环境突变的重要转折期，同时也是全球

重要的页岩广泛发育时期，这为研究奥陶纪大灭绝

问题提供了良好的契机。黑色页岩的发育受许多因

素控制，例如古海洋的初级生产力、海水的氧化还原

状态和大陆风化作用的强弱等。因此，了解古海洋

生产力和古氧化还原状态对于探索古地史时期大洋

地球化学特征和古海洋的环境演化有重要意义[8-14]。

在奥陶纪—志留纪时期，扬子板块及其周缘地区广

泛发育有五峰组—龙马溪组黑色页岩，与同一时期

其他地区的页岩相比，北美Vinini页岩和Moffett页岩

具有较大的厚度和较早的形成特征，这表明不同地

区之间的沉积环境也存在很大差异[15-16]。因此，本研

究通过滇黔北地区五峰组—龙马溪组黑色页岩的总

有机碳（TOC）、主量元素、微量元素和碳同位素地球

化学分析，揭示滇黔北地区奥陶纪—志留纪时期古

海洋地球化学特征，并尝试探讨奥陶纪末期大灭绝

的成因。
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1 地质背景

滇黔北地区位于上扬子台地的西部，所处大地

构造位置东南部为扬子板块、北面为黔中隆起[17-21]

（图1）。自奥陶纪早期以来，扬子地区大量接受碳酸

盐沉积，受广西运动的影响，板块的拼贴作用得到加

强，黔中隆起、雪峰隆起、江南隆起与华夏古陆连为

一体，该时期东南部成为大陆风化主要的物源区。

同时，西部康滇古陆和川中古隆起继续扩大，被动大

陆边缘开始转变为前陆盆地。早期的碳酸盐岩平台

被后期水体的加深而淹没，低能、欠补偿的沉积盆地

在区域上广泛发育，岩相特征开始从碳酸盐岩沉积

物逐渐转变为陆相碎屑沉积物[22-24]。

区域地层主要发育从新元古代—侏罗纪的沉积

岩为主，其中碎屑岩主要发育于下寒武统、志留系和

上三叠统，除此外各系主要发育碳酸盐岩。研究区

域内五峰组—龙马溪组除了在局部地段缺失外，其

余地段分布较好，五峰组—龙马溪组主要岩性为黑

色硅质泥岩或碳质泥岩，富含笔石化石，在沉积演化

上，从下至上渐变为灰黑—灰色粉砂质泥岩、含钙泥

质粉砂岩夹泥灰岩。

2 样品与分析方法

研究样品采自于贵州省遵义市习水县骑龙村附

近五峰—龙马溪组剖面（图1b）。总有机碳（TOC）分

析，所用仪器为Flash 2000 HT进行测试，分析精度优

于0.02%。主量元素所用仪器为X荧光光谱仪（岛津

XRF-1800）测试，测试元素为 Si，Al，Na，K，P，Ca。微

量元素测试所用仪器为电感耦合等离子质谱仪

（ICP-MS），分析灵敏度小于 0.5×10-9，测试精度优于

5%。取样过程严格根据野外岩石分层，以便对地层

地球化学进行有效控制。以上实验均在北京科绘测

试有限公司完成。

图 1 （a）奥陶纪晚期的全球古地理（450 Ma）；（b）奥陶纪晚期至志留纪早期扬子板块古地理图

（据戎嘉余等 [20]；冯增昭等 [21]）
Fig.1 (a) Global paleogeography of the Upper Ordovician (450 Ma);

(b) locations of study area（after Rong et al.[20]; Feng et al.[21]）
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为了准确评估U和Mo元素相对于平均海相页

岩的必要富集程度，一般采取用已知元素与平均页

岩的Al含量进行均一化，进而可以比较所研究元素

来源于陆相和海相的相对权重[25]。本文采用下面公

式计算某一元素的富集系数（EF元素）评价。具体

如下：

EF element=（element/Al）sample/（element/Al）PAAS
（1）

其中元素和铝分别代表样品中某种元素和铝的含

量。样品标准化采用 PAAS（后Archean澳大利亚页

岩）标准化数据。如果富集系数大于 1，则表示该元

素相对富集海相页岩端元，反之为亏损。

3 结果

滇黔北五峰组—龙马溪组页岩地球化学数据

及地球化学参数见表 1，下面从有机碳含量、营养元

素、微量元素指标和化学风化强度四个方面来

描述。

3.1 有机碳含量

滇黔北地区龙马溪、观音桥组和五峰组的 TOC
含 量 分 别 为 3.02%~9.02%，1.04%~1.23%，2.95%~
4.21%，平均值分别为 5.82%，1.35%和 3.37%。TOC
含量五峰组自下而上数值有所减小，观音桥组最低，

至龙马溪组向上增加至最大然后降低。五峰组和龙

马溪的有机碳同位素（δ13Corg）值均在 29.84%~
30.98%之间，观音桥地区 δ13Corg的正偏差达到其峰

值-29‰（图2）。
3.2 营养元素

从五峰组到龙马溪组，Ba/Al值和Ni/Al值表现

出明显的变化。由于海洋沉积物中Ba的主要载体

是重晶石，且按来源而言，Ba的储库可以可分为陆

源、生物成因和海洋生产力有关的生物成因的重晶

石，因此研究海洋中的Ba分布模式可以有效的对古

海洋生物生产进行反演[26-29]。五峰组 Ba/Al值为

148~264，平均为 187，Ni/Al值为 23~44，平均 31，观
音桥组 Ba/Al值为 187~267，平均值为 226，Ni/Al值
为20~51，平均值为41。龙马溪组Ba/Al值值为194~
387，平均为 266，Ni/Al值为 23~88，其中，平均值为

48（图2）。

3.3 微量元素指标

氧化还原敏感金属（V，Cr，U，Th，Ni）的含量通常

用于指示海水的古氧逸度。滇黔北地区，五峰组

V/Cr值为1.14~5，平均为3.28，U/Th值为0.44~2.1，平
均值为1.33。观音桥组V/Cr值为0.8~2.11，平均值为

1.37，U/Th值为 0.36~0.86，平均数为 0.55。龙马溪组

V/Cr值为3.65~28.41，平均值为6.06，U/Th值为3.10~
7.55，平均值为 4.32。总体来说，五峰组和龙马溪组

中的微量元素较富集，观音桥组微量元素含量相对

较亏损（图2）。
3.4 化学风化强度

在评价沉积物特征与古气候关系上，化学风化

指数（CIA）可以很好的约束沉积物源区的化学风化

强度[26]，即化学风化指数（CIA）可以很好的反演沉积

源区的古气候演化。

由于岩石遭受化学风化的时候，K，Na，Ca等碱

金属元素容易造成流失，从而造成风化产物中Al2O3
与（CaO＋Na2O＋K2O）比值的增加，下面用CIA指标

对化学风化强度进行计算：

CIA=Al2O3/（Al2O3+CaO*＋Na2O＋K2O）×100%
（2）

式中：所有化学式计算均采用摩尔数，CaO*表示硅酸

盐中的CaO摩尔数，由于形成沉积岩中的CaO的来

源有大陆地壳风化来源同时也有海水沉积，即全岩

中的CaO扣除掉化学沉积的CaO。对于CaO*的计算

和校正，一般采用McLennan et al.[27]提出的公式：CaO*
=CaO-（10/3×P2O5），当校正后的 CaO摩尔数小于

Na2O摩尔数，则采用校正后的CaO摩尔数作为CaO*
摩尔数；相反，则采用Na2O摩尔数作为CaO*摩尔数

代入计算。同样，由于在硅酸盐矿物风化时形成的

黏土矿物对K进行吸附，所以在计算时，也必须对外

来代入的K进行校正：

K2O 校正=（m×Al2O3+m×（CaO*+Na2O））/（1-m）
（3）

式中：K2O校正代表校正后的钾含量，m=K2O/（Al2O3+
CaO*+Na2O+K2O）为母岩元素组分，最终可得到校正

后的数值，即化学风化指数CIA值。计算结果表明，

龙马溪组样品化学风化指数（CIA）为 57.98~67.46，
平均值为 62.76。观音桥组样品化学风化指数

（CIA）为 50.86~57.46，平均值为 54.86。五峰组样品

化 学 风 化 指 数（CIA）为 58.81~74.90，平 均 值 为

60.87。

655



第40卷沉 积 学 报
表

1
滇
黔
北
五
峰
组
—
龙
马
溪
组
页
岩
地
球
化
学
数
据
及
地
球
化
学
参
数

Ta
bl
e
1

G
eo
ch
em

ic
al

da
ta

an
d

ge
oc
he
m
ic
al

pa
ra
m
et
er
s
of

sh
al
e
fr
om

W
uf
en
g
Fo

rm
at
io
n⁃
Lo

ng
m
ax
i
Fo

rm
at
io
n

in
no

rt
he
rn

Y
un

an
⁃G

ui
zh
ou

ar
ea

地
层

LM
CF
m.

LM
CF
m.

LM
CF
m.

LM
CF
m.

LM
CF
m.

LM
CF
m.

LM
CF
m.

LM
CF
m.

LM
CF
m.

LM
CF
m.

LM
CF
m.

LM
CF
m.

LM
CF
m.

LM
CF
m.

LM
CF
m.

LM
CF
m.

LM
CF
m.

LM
CF
m.

LM
CF
m.

LM
CF
m.

LM
CF
m.

KY
CF
m.

KY
CF
m.

KY
CF
m.

KY
CF
m.

KY
CF
m.

KY
CF
m.

KY
CF
m.

WF
Fm
.

WF
Fm
.

WF
Fm
.

WF
Fm
.

WF
Fm
.

WF
Fm
.

WF
Fm
.

WF
Fm
.

WF
Fm
.

WF
Fm
.

WF
Fm
.

WF
Fm
.

WF
Fm
.

WF
Fm
.

WF
Fm
.

WF
Fm
.

WF
Fm
.

WF
Fm
.

WF
Fm
.

WF
Fm
.

TO
C/% 4.6
4

3.3
9

6.5
1

5.0
5

5.6
9

4.7
8

4.0
6

7.3
4

3.8
9

5.8
8

8.1
4

7.9
5

9.0
2

7.0
1

7.8
9

7.3
2

6.7
2

5.5
5

3.1
4

3.0
2

5.2
3

2.2
3

1.2
8

1.4
6

1.0
8

1.2
6

1.0
8

1.0
4

2.2
1

3.1
2

3.2
2

3.0
2

3.9
1

3.6
1

4.2
1

3.3
4

3.1
9

3.0
7

2.9
9

2.9
9

4.0
2

4.0
8

4.0
9

4.2
1

3.1
7

3.0
2

2.9
5 3

δ1
3 C or

g/‰
-30
.27

-30
.89

-30
.57

-30
.98

-30
.26

-30
.33

-30
.47

-30
.49

-30
.23

-30
.89

-30
.45

-30
.34

-29
.94

-29
.69

-30
.82

-29
.67

-30
.9

-29
.67

-29
.81

-30
.23

-29
.84

-29
.88

-29
.55

-29
.32

-29
.51

-29
.82

-29
.72

-29
.66

-30
.79

-30
.34

-30
.64

-30
.25

-30
.62

-30
.23

-30
.57

-30
.37

-30
.58

-30
.54

-30
.35

-30
.52

-30
.79

-30
.84

-30
.86

-30
.82

-30
.13

-30
.59

-30
.63

-30
.34

Ba/
(μg
/g)

659
.46

762
.41

821
.47

677
.12

659
.28

823
.44

642
.26

875
.92

836
.56

765
.55

936
.15

682
.86

659
.12

917
.33

730
.56

687
.36

412
.80

364
.80

448
.32

660
.48

762
.24

673
.92

536
.64

515
.52

545
.28

545
.28

354
.24

394
.56

900
.62

823
.76

868
.04

847
.09

857
.67

807
.89

765
.52

722
.02

761
.26

737
.78

789
.56

720
.34

774
.24

968
.45

673
.82

435
.28

587
.78

545
.67

534
.36

527
.16

Ba/
Al 194 281 310 294 273 309 230 319 387 298 376 263 218 262 236 229 241 218 247 198 194 187 267 256 215 212 235 212 212 148 171 177 169 171 170 167 179 174 186 169 176 180 158 178 233 264 244 218

Ni/
(μg
/g)

100
.31 85.
5

138
.23

100
.25

118
.47

115
.23

134
.36 102 121
.09

124
.45

156
.26

178
.45 162 159 126
.34

169
.32

151
.38 120 55 66 89 70.
38

68.
97

81.
43

127
.72

103
.43 74 95 123 129 143 119 147 126 154 138 187 157 165 139 173 173 138 80.
46

71.
84 65.
8

54.
1

62.
4

Ni/
Al 30 32 52 44 49 43 48 37 56 48 63 69 54 45 41 56 88 72 30 20 23 20 34 40 50 40 49 51 29 23 28 25 29 27 34 32 44 37 39 33 39 32 32 33 28 32 25 26

V/(
μg/
g)

256
.36

200
.14

396
.62

262
.78

357
.32

343
.75

289
.56

457
.6

156
.95

464
.35

467
.7

460
.61

594
.74

686
.12

725
.53

683
.92

456
.48

342
.86

140
.19

121
.45

202
.47

100
.41

65.
83

58.
23

57.
02

60.
01

41.
12

45.
31

92.
19

164
.21

200
.89

188
.52

200
.43

200
.31

183
.28

183
.12

173
.21

156
.32

175
.15

212
.21

249
.12

312
.25

321
.21

178
.41

200
.12

200
.61

154
.14

162
.41

Cr/
(μg
/g)

47.
23

54.
23

50.
41

52.
23

52.
12

48.
98 57.
1

89.
88 43 62.
1

59.
68

128
.43

131
.32

119
.21

25.
54

156
.23

112
.25

71.
25

54.
34

60.
44 100 54 31.
21

35.
26

71.
24

41.
55

51.
26

48.
24

55.
21

50.
12

51.
41

45.
35

176
.17

51.
12

71.
21

69.
43

56.
16

31.
24

50.
12

60.
12

80.
13

112
.14

80.
24

50.
31

60.
31

50.
12

50.
16

48.
65

V/C
r

5.4
3

3.6
9

7.8
7

5.0
3

6.8
6

7.0
2

5.0
7

5.0
9

3.6
5

7.4
8

7.8
4

3.5
9

4.5
3

5.7
6

28.
41 4.3
8

4.0
7

4.8
1

2.5
8

2.0
1

2.0
2

1.8
6

2.1
1

1.6
5

0.8
0

1.4
4

0.8
0

0.9
4

1.6
7

3.2
8

3.9
1

4.1
6

1.1
4

3.9
2

2.5
7

2.6
4

3.0
8

5.0
0

3.4
9

3.5
3

3.1
1

2.7
8

4.0
0

3.5
5

3.3
2

4.0
0

3.0
7

3.3
4

Th/
(μg
/g)

7.3
2

6.0
7

5.9
2

5.5
2

6.0
1

5.9
8

6.1
4

6.4
2

5.9
1

6.1
9

6.7
4

7.1
2

7.5
8

9.0
2

8.3
1

8.2
2

5.4
1

4.1
2

5.3
2

7.3
4

8.1
2

8.2
3

6.1
2

6.1
2

7.2
3

7.1
2

4.1
2

7.2
1

12.
21

15.
78

14.
21

13.
15

13.
48

12.
16

12.
12

11.
29

12.
16

11.
03

11.
19

11.
19

10.
39

14.
07

10.
82 6.4
6

6.0
6

5.4
1

5.1
2

5.2
3

U/(
μg/
g)

15.
37

13.
06

25.
02

17.
13

20.
19

22.
34

21.
34

34.
45

12.
34

30.
25

31.
01

38.
35

49.
24

49.
23

50.
31

49.
23

34.
91

31.
12

17.
15 9.1
2

31.
12 7.1 4.2
3

3.1
2

3.1
5

3.2
1

2.1
6

2.5
8

5.3
5

17.
21

18.
21

20.
81

26.
19

25.
49

21.
59

15.
01

15.
09

14.
08

20.
31

20.
21

15.
71

14.
19 8.0
8

7.3
2

7.0
2

7.4
9

5.2
9

5.1
7

U/T
h

2.1
0

2.1
5

4.2
3

3.1
0

3.3
6

3.7
4

3.4
8

5.3
7

2.0
9

4.8
9

4.6
0

5.3
9

6.5
0

5.4
6

6.0
5

5.9
9

6.4
5

7.5
5

3.2
2

1.2
4

3.8
3

0.8
6

0.6
9

0.5
1

0.4
4

0.4
5

0.5
2

0.3
6

0.4
4

1.0
9

1.2
8

1.5
8

1.9
4

2.1
0

1.7
8

1.3
3

1.2
4

1.2
8

1.8
2

1.8
1

1.5
1

1.0
1

0.7
5

1.1
3

1.1
6

1.3
8

1.0
3

0.9
9

Mo
/(μ
g/g)

75.
01

46.
92

90.
11

50.
05

74.
09

65.
02

60.
05

107
.08

34.
27

120
.05

110
.13

119
.43

130
.56

150
.05

156
.05

114
.03

129
.83

60.
91 3.0
4

2.0
5

130
.05 7.0
4

3.1
4

3.1
5

5.0
1

4.1
6

4.0
7

5.3
7

5.0
4

50.
01

46.
25

45.
96

46.
51

39.
41

38.
92

41.
26

41.
43

38.
91

37.
83

39.
01

31.
01

37.
02

25.
03

22.
04

18.
13

25.
05

10.
06

12.
09

f e.U 12.
28

13.
08

25.
61

20.
20

22.
66

22.
73

20.
77

34.
05

15.
51

31.
99

33.
77

40.
14

44.
23

38.
14

44.
19

44.
45

55.
26

50.
51

25.
65 7.4
2

21.
48 5.3
6

5.7
1

4.2
1

3.3
7

3.3
9

3.8
9

3.7
7

3.4
2

8.3
9

9.7
2

11.
82

14.
04

14.
62

13.
04 9.4
1

9.6
5

9.0
0

12.
97

12.
91 9.6
7

7.1
8

5.1
3

8.1
4

7.5
5

9.8
5

6.5
5

5.8
0

f e.M
o

35.
10

27.
53

54.
04

34.
57

48.
71

38.
76

34.
23

61.
98

25.
23

74.
36

70.
25

73.
22

68.
69

68.
10

80.
28

60.
31

120
.38

57.
91 2.6
6

0.9
8

52.
58 3.1
1

2.4
8

2.4
9

3.1
4

2.5
7

4.2
9

4.6
0

1.8
9

14.
28

14.
46

15.
29

14.
60

13.
24

13.
77

15.
15

15.
52

14.
58

14.
15

14.
59

11.
18

10.
97 9.3
1

14.
36

11.
42

19.
30 7.3
0

7.9
5

P 2O
5/% 0.1 0.0
8 0.1 0.0
6

0.0
9

0.0
9

0.0
7

0.1
1

0.1
4

0.1
2

0.1
1

0.1
6

0.1
7

0.1
8 0.2 0.2 0.3
1

0.3
5

0.7
1

0.2
2

0.2
4

0.1
6

0.3
1

0.2
4

0.1
6

0.1
7

0.1
6

0.1
5

0.4
7

0.1
9

0.2
1

0.1
8

0.1
9

0.1
9

0.2
1

0.1
9

0.1
8 0.2 0.2
1

0.1
9

0.2
4

0.1
4

0.1
7

0.0
7

0.0
9 0.1 0.1
2

0.0
8

Na 2
O/% 0.4
9

0.4
7

0.2
7

0.3
1

0.3
7 0.4 0.4
8

0.3
9 0.5 0.2
8

0.3
7

0.2
6 0.4 0.5
3

0.4
8

0.4
2

0.4
3

0.3
9

0.3
6 0.8 0.7
7

0.8
1

0.6
2

0.6
7

0.8
1

0.6
7

0.5
5

0.5
5 0.1 1.2
5

1.1
9

1.0
7

1.0
7

1.0
8

1.0
9

1.0
5 1 1 1.0
4

0.9
4

0.9
6

0.8
4 0.9 0.5 0.4 0.4
1

0.3
5

0.3
5

Al 2
O 3/
%

6.4
2

5.1
2

5.0
1

4.3
5

4.5
7

5.0
4

5.2
7

5.1
9

4.0
8

4.8
5

4.7
1 4.9 5.7
1

6.6
2

5.8
4

5.6
8

3.2
4

3.1
6

3.4
3 6.3 7.4
3 6.8 3.8 3.8 4.7
9

4.8
6

2.8
5

3.5
1

8.0
2

10.
52 9.6
1

9.0
3

9.5
7

8.9
4

8.4
9

8.1
8

8.0
2

8.0
2

8.0
3

8.0
3

8.3
3

10.
14 8.0
8

4.6
1

4.7
7 3.9 4.1
4

4.5
7

K 2O
/% 1.8
1

1.5
1

1.4
4

1.4
1

1.4
1

1.4
9

1.5
1

1.5
2

1.3
6

1.5
1

1.4
8

1.5
7

1.6
1

1.9
3

1.7
2

1.6
3

0.8
8

0.7
3

0.9
9

1.6
8

1.9
6

1.8
1

1.0
4

1.0
2

1.4
3 1.3 0.8
8

1.0
4

2.2
4

2.6
5

2.7
1

2.5
6

2.6
4

2.3
1

2.3
6

2.1
4

2.1
1

2.0
7

2.3
1

2.1
1

2.1
1

2.7
1

2.2
1

1.2
1

1.3
4

1.2
6

1.3
1

1.2
9

CaO
/% 8.4
2

11.
06 3.7
9 5.5 5.4
9

7.3
9

10.
97 2.7
5

17.
03 2.7
3

3.3
1 2.9 10.
09 8.7
9

9.0
9

11.
87

18.
06

21.
06

12.
01

13.
82 8.7
1

20.
13

25.
39

24.
51

21.
46

20.
78

20.
33

17.
74

18.
09

17.
45

18.
01

17.
87

20.
05

20.
01

20.
13

20.
16

20.
14

20.
51 19.
4

15.
41

10.
93

10.
48

13.
22

22.
89

19.
03

16.
47

15.
06

12.
57

CIA 64.
39

61.
77

67.
46

63.
21

62.
67

63.
39

62.
20

64.
24

56.
80

65.
90

62.
87

66.
27

65.
33

63.
56

63.
19

64.
57

57.
98

60.
56

61.
08

58.
76

61.
73

59.
61

54.
68

53.
55

53.
28

57.
46

50.
86

54.
55

74.
90

60.
21

58.
51

59.
04

60.
11

59.
72

58.
14

58.
73

59.
09

59.
28

57.
67

60.
02

60.
68

64.
16

60.
28

60.
98

63.
36

59.
06

61.
82

64.
29

Al/
% 3.4
0

2.7
1

2.6
5

2.3
0

2.4
2

2.6
7

2.7
9

2.7
5

2.1
6

2.5
7

2.4
9

2.5
9

3.0
2

3.5
0

3.0
9

3.0
1

1.7
1

1.6
7

1.8
2

3.3
3

3.9
3

3.6
0

2.0
1

2.0
1

2.5
4

2.5
7

1.5
1

1.8
6

4.2
4

5.5
7

5.0
9

4.7
8

5.0
6

4.7
3

4.4
9

4.3
3

4.2
4

4.2
4

4.2
5

4.2
5

4.4
1

5.3
7

4.2
8

2.4
4

2.5
2

2.0
6

2.1
9

2.4
2

注
：
LM
CF
m.：

龙
马

溪
组

；
KY
CF
m.：

观
音

桥
组

；
WF

Fm
.：五

峰
组

。

656



第3期 王 跃等：滇黔北五峰组—龙马溪组页岩沉积环境和古气候地球化学特征

4 讨论

4.1 古生产力

从五峰组沉积时期到龙马溪组沉积时期，Ba/Al
和Ni/Al表现出明显的变化。理论研究表明，海洋中

溶解的 Ba的分布与表层海水的生物生产有关[27-28]，

Ba主要以重晶石（BaSO4）的形式保存并输入给沉积

物[28]。对于Ni元素与海洋古生产力关系而言，Ni与
Cu、Zn等微量元素是衡量海洋初级生产力有效指标，

研究表明Ni可能参与光合自养生产的酶相关，即表

明Ni是衡量大洋沉积物有机通量或原始叶绿素通量

的可靠指标[29]。滇黔北地区Ba/Al和Ni/Al值的变化

表明，海洋古生产力从五峰组时期至观音桥组时期

再到龙马溪组时期表现为相对稳定至逐渐增加再到

逐渐下降并稳定的变化过程，可以看出，奥陶纪末至

志留纪初的时间转折处，华南地区的海洋生产力存

在很大的波动，特别是在赫南特阶时期的冰川期观

音桥段，古海洋生产力出现了跳跃性的波动，即表明

在该时期古海水性质存在重大转变。同样，从Ba和
Ni等元素指示的海洋营养元素含量变化来看，经历

了生物灭绝的海洋仍然具有较高的初级生产力。尽

管奥陶纪晚期生物灭绝时的海洋初级生产力依然比

较大，但是海洋初级生产力在短时间的波动对整个

生态系统来说是一个致命的事件[30-37]。

4.2 古海水氧化还原条件与滞留程度

沉积岩中的V，Cr，Th，U，Mo，U/Th和V/Cr等地

球化学指标已被用于反演沉积环境中古氧化还原条

件[38-39]。V在氧化水体和还原水体中地球化学特征具

有本质性的差别。已有研究表明，V在氧化水体中其

存在形式为钒酸氢根（HVO2 -4 、H2VO-4），同理其价态

也以高价的V5+存在，即在氧化水体中V以高价钒酸

氢根（HVO2 -4 、H2VO-4）的形式存在不易发生沉淀。还

原条件下V以+4价的VO2+离子存在，这种条件下V4+
倾向于被有机质颗粒和有机颗粒络合而吸附，即在

还原条件下，大量的V4+被吸附在有机质颗粒表面进

而沉积下来。同样，在大洋深海环境中，V易被Mn或
Fe的氢氧化物细颗粒吸附发生迁移[40]，而在硫化环

境中，V可以近一步被还原成V3+，此时V以固态氧化

物V2O3或氢氧化物V（OH）3的形式存在[41]。同理，Cr
元素在高氧逸度条件下以+6价的CrO2 -4 形式存在，高

氧逸度条件下不发生沉淀，在低氧逸度或硫还原条

件下 Cr以+3价的 Cr（OH）2+等形式存在，由于 Cr
（OH）2+具有胶体聚沉现象，此时在沉积物中 Cr
（OH）2+容易被铁或锰的氢氧化物吸附而发生沉淀。

在陆源沉积物中Cr能类质同象黏土矿物中的Al，而
与陆源碎屑相结合[42]。据上所知，由于V与Cr在地

球化学过程中随着氧逸度的变化且能够以不同的存

在形式存在，所以V/Cr比值可以用来反演古水体含

氧量指标，同样，U也具有类似地球化学特征。Th元

图 2 滇黔北地区五峰组—龙马溪组页岩 TOC等地球化学指标在垂向上的变化

Fig.2 Stratigraphic variation of the geochemical properties of TOC and other geochemical indicators in shale
from the Wufeng Formation⁃Longmaxi Formation in northern Yunan⁃Guizhou area
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素不受氧化还原条件的影响并且始终保持不相容

性，因此，U/Th比值可以用于识别沉积环境的古氧化

还原状态[38]。理论研究表明，V/Cr<2，U/Th<0.75解释

为贫氧环境条件，2<V/Cr<4.25，0.75<U/Th<1.25解释

为低氧环境条件，V/Cr>4.25，U/Th>1.25解释为厌氧

环境条件。滇黔北地区五峰组—龙马溪组页岩Vr/Cr
比值和U/Th比值总体上显示出缺氧环境，具体为五

峰组表现为缺氧条件，观音桥组表现为厌氧条件，龙

马溪组表现为缺氧条件。

在氧化条件下，Mo或者钼的矿物与氧气和水接

触时可以形成钼氧离子（MoO2 -4 ）形式而存在，在还原

条件下，Mo会被还原为+4价时而进入沉积物。因

此，氧化水体中Mo以稳定的钼氧离子（MoO2 -4 ）稳定

存在。而在低氧逸度或硫还原环境中，由于硫化物

会与Mo形成络合物，从而有利于Mo的富集。除此

外，在厌氧环境中，由于水体的还原性强，不仅有利

于硫酸盐的还原而且更有利于有机质的保存，进而

有利于Mo元素在沉积物中的富集。所以，若沉积环

境为滞留的厌氧海盆，Mo元素的补给途径为欠补偿，

即Mo进入沉积物的速率大于外界海水对该厌氧海

盆的补偿能力，则造成海水中的Mo浓度较亏损，同

理沉积物的Mo/TOC比值也会很低（如黑海）。相反，

在一个开放体系且海水流通顺畅的厌氧盆地中，海

水中的Mo浓度较高，Mo/TOC比值也较高。故Mo/
TOC 比 值 可 用 来 评 估 厌 氧 海 盆 的 水 体 滞 留

情况[27,43-45]。

五峰组样品形成于贫氧—厌氧环境，具体表现

为TOC含量不高，Mo含量较低，Mo/TOC比值为4.03~
16.03，平均为10，其沉积环境类似于黑海[25,44]（图3），

因此滇黔北地区五峰组处于强滞留海盆。同样，在

Mo-U协变关系图解中，五峰组样品表现为在贫氧—

缺氧条件，U和Mo富集系数都低，Mo/U比值也较低，

低于非滞留海盆中贫氧—缺氧环境中的Mo/U比值。

同时，随着还原程度的增加，五峰组页岩的Mo/U比

值从0.1×SW变化到接近于1×SW。在缺氧—静海相

环境中样品未表现出随着富集系数增大，即表现为

Mo/U比值随之增大的趋势，且Mo/U比值低于正常开

放海洋环境中海水的比值，这种特征与黑海这样的

强滞留环境的U-Mo变化模式相似[25,44]（图 4）。结合

前文讨论的Mo/TOC比值，认为五峰组沉积时期四川

盆地属于强滞留海盆。

观音桥组样品，TOC含量低，Mo/TOC值也较低，

为 2.45~5.16，平均值为 3.52，由于该组样品Mo含量

过低，Mo含量过低不能排除是Mo输入量过低还是在

氧化条件下Mo不容易沉淀，即这些样品不能用来判

别滞留程度。

图 3 滇黔北地区五峰组—龙马溪组Mo/TOC协变关系

与现代厌氧海盆的对比图
点线代表4个现代海盆的Mo/TOC比值（据Tribovillard et al.[25]；Rowe et al.[44]）
Fig.3 Comparison of the Mo/TOC covariant relationship
between Wufeng Formation⁃Longmaxi Formation in northern

Yunan⁃Guizhou area and modern anaerobic basins
Broken lines = Mo⁃TOC regression of four modern basins

(after Tribovillard et al.[25]; Rowe et al.[44])

图 4 滇黔北五峰组—龙马溪组 f(Mo)与 f(U)协变图
表海水中的 Mo/U摩尔浓度比值(SW=7.9)。3条虚线分别代表Mo/U比值是海

水的0.3倍、1倍和3倍。递变颜色区域代表正常开放海洋环境中U⁃Mo协变模

式。绿色区域代表在金属颗粒载体的作用下的U⁃Mo协变模式（据Tribovillard
et al.[25]；Rowe et al.[44]）

Fig.4 f(Mo) vs. f(U) covariation for Wufeng Formation⁃
Longmaxi Formation shales in northern Yunan⁃Guizhou area

Solid line = Mo/U ratios for seawater; broken lines = multiples (0.3×, 1× and 3×) for
present⁃day seawater. Graded colored area = unrestricted marine (UM) trend. Green
field = particulate shuttle (PS) trend (after Tribovillard et al.[25]; Rowe et al.[44])
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龙马溪组Mo/TOC值在 0.68~20.42，平均为 14，
该参数与属于半滞留环境的阿巴拉契亚中部盆地

的页岩比值接近，因此，本文认为滇黔北地区龙马

溪组沉积时期属于半滞留海盆。但随着 TOC含量

的增大，水体还原程度变强，Mo和U富集系数都增

大，且在Mo与U的富集系数变化上，Mo元素富集略

低于U，即表现为Mo元素输入不足，龙马溪组样品

表现出这种U-Mo协变模式可能的解释是，滇黔北

地区龙马溪组沉积时期为一个半滞留海盆，半滞留

条件造成海盆中Mo元素的供给不足，从而约束了

Mo/U比值像非滞留海盆那样持续增加，又不完全隔

离的海盆又使海水能得到一定的U、Mo补给，但又

不像强滞留环境那样，海水中的Mo沉淀后又得不

到补充，使Mo/U比值降低。Algeo et al.[46-47]也报道了

这种U-Mo变化模式属于中等滞留环境下（半滞留）

的判断。因此，本文认为龙马溪组富有机质页岩形

成于半滞留海盆，该认识与Mo/TOC的论证得出的

结论相支持。

4.3 化学风化对古气候的制约

风化作用的强弱严格的受温度和湿度控制，如

在赤道地区的岩石受到化学风化较强，在极地地区

岩石受控于物理风化作用[26,48]。通常情况下，炎热潮

湿的气候化学风化程度高，化学风化指数（CIA）值在

80以上。当化学风化指数（CIA）值介于70~80时，指

示温暖湿润的气候，寒冷干旱气候的化学风化指数

（CIA）值在50~70之间。在进行化学风化指数（CIA）
计算时，由于在硅酸盐矿物风化时形成的黏土矿物

时容易对K进行吸附，所以在计算时，也必须对外来

代入的K进行校正[49]，同样，在A-CN-K图解中，由于

钾的交代作用影响，数据演化表现为偏离A-CN平行

的趋势演化（图 5）。经过校正后，计算结果表明，龙

马溪组样品化学风化指数（CIA）为57.98~67.46，平均

值为 62.76，观音桥组样品化学风化指数（CIA）为

50.86~57.46，平均值为 54.86，五峰组样品化学风化

指数（CIA）为 58.81~74.90，平均值为 60.87。化学风

化指数（CIA）说明滇黔北地区气温在五峰组早期就

开始缓慢下降，观音桥时期区域温度降至冰期，龙马

溪组早期又渐渐恢复，从波动期情况来看，龙马溪组

时期、观音桥时期组至五峰组时期气候处于极不稳

定的状态。相比前人在扬子区域研究的成果而

言[50-51]，均较好的约束了五峰组—龙马溪组时期气候

处于波动状态。

4.4 晚奥陶生物灭绝事件

已有研究表明，奥陶纪—志留纪的气候变化指

示该时期的全球碳循环受到很大扰动，特别该时期

的海相碳酸盐岩保存了全球碳循环扰动的记录，表

现为 13Ccarb和 13Corg的正向漂移[9,37,52-80]，也称为HICE（郝

南特阶碳同位素曲线漂移）事件。例如波罗的海地

区，南非，华南，北美，西伯利亚等[55-60]。滇黔北地区

有机碳同位素δ13Corg曲线具有与全球奥陶纪末期其他

地区相似的特征，具体表现为郝南特阶时期 δ13Corg的
正漂，但是，不同地区碳同位素变化曲线的峰值并不

等时，即表明在晚奥陶至志留纪时期生产力及有机

碳埋藏在区域上有着很大的不同[55,63,79-80]（图 6），在该

点上也与奥陶纪—志留纪时期的古生产力变化一

致。在古生物方面，已有研究报道，奥陶纪大灭绝前

的腕足动物大都栖息于温室效应的暖水环境中[60-63]，

而全球气候变冷后，暖水生物遭受重创而大量死亡，

相反冷水的郝南特阶动物群[29,56]、正常的笔石动物

群[57-58]和三叶虫组合[59-60]于大灭绝后在全球范围内大

规模发育。在C同位素和 S同位素关系上，δ13Ccarb和
δ13Corg同位素从凯迪阶时期最晚期或郝南特阶最早期

开始均出现明显的正漂移，幅度分别达到~6‰和

~3‰[61-62]，相伴随的 δ34S同位素也存在明显的正漂

移[59]。同样，在氧同位素上，牙形类化石氧同位素研

究表明在凯迪阶的晚期到郝南特阶的早期海水表面

温度有 6 ℃~8 ℃的降低[64-65]，除此外，在关于奥陶纪

末期生物灭绝与洋流脉 冲事件方面，在高纬度地区，

图 5 滇黔北五峰组—龙马溪组 A⁃CN⁃K 图解
A代表Al2O3；CN代表CaO+Na2O；K代表K2OFig.5 A⁃CN⁃K diagram of the Wufeng Formation⁃Longmaxi

Formation in northern Yunan⁃Guizhou area
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如中欧和非洲地区经历了两次寒流的脉冲事情和对

应的两次腕足动物的灭绝，在赤道低纬度地区，如华

南、北欧和阿瓦隆尼亚陆块只经历了郝南特阶时期

寒流脉冲事件和生物灭绝事件[60]。到目前为止，国内

外众多学者分别从气候变化、有机碳埋藏和碳酸盐

岩风化三个角度对郝南特阶冰期成因提出假

说[41,55,66-69]。但是越来越多的证据显示，三种假说的可

靠性需要进一步的验证[8,11-12,55,60,62,70-76]。

五峰组沉积时期由于冈瓦纳大陆冰川的形成导

致全球海平面广泛海退，在该时期华南地区域因加

里东构造运动，盆地演化经历了被动大陆边缘到前

陆盆构造旋回[17-24]，滇黔北地区水体相对变浅，与大

洋水体的交换受到阻碍，即五峰组时期滇黔北地区

海水滞留程度较强。进入志留纪，由于古气候迅速

转暖，位于冈瓦纳大陆的冰盖快速消融，冰川的大量

融化造成大规模的海侵。这次海侵阶段华南地区与

全球性志留纪初的海侵界限一致[20,43]，即表明在奥陶

纪—志留纪时期全球经历了海退—海进的演化序

列。全球海退的原因除了有局部构造引起的抬升

外，特别是奥陶纪时期南极地区冰川急剧发育而导

致海退[67]，冰期主控的全球海平面大幅度下降剥夺了

原本生活在大陆架和浅海动物群的栖息地[68]，同时由

于南极冈瓦纳地区冰川的发育改变了全球大洋的洋

流循环模式、强度和大洋水体理化性质[68]，已有研究

报道，郝南特阶时期内华达地区方解石氧同位素突

变是由于区域内洋流循环模式的突变而改变[75]，南极

冰盖大规模发育时期即冰盛时期大洋深部水体被缺

氧的硫化层所占据，导致水底栖息生物和自游等生

物灭绝[70]，同时在区域上升流以及大陆风化的共同作

用下，大量磷的输入和区域磷的大量富集进一步使

得该时期海底普遍缺氧和有机碳的大量保存[73]。在

海侵阶段，由于冰川消融，海平面快速上升，洋流循

环停滞，喜欢冷水的郝南特阶动物群消亡[76-84]，即出

现温室的状态，由于海平面的上升早期的滞留盆地

变变为半滞留盆地，水体变深且缺氧，氧化敏感（U、
Mo）元素大量富集，这也为海侵后大洋表层生物的繁

盛提供物质来源。

4.5 洋流模式与奥陶纪生命大灭绝的联系

已有研究表明，奥陶纪时期的古地理与其他地

质时代有着显著不同[82]：陆地上基本没有植被，大气

中的氧气含量高于现代水平（PAL）[83-86]，全球发生大

规模海侵[20,43,83-84]，较高的 pCO2（8~18PAL）水平维持了

温室的气候条件[85-89]。在奥陶纪晚期，华南地区的气

候类型仍属于典型的暖干的赤道类型[90-91]（图7b），特

别是在全球的气候模式上，同时由于该时期海陆破

碎的分布模式使得季风气候十分发育[92]。已有的模

型表明，重大的极端气候变化可能是由于大洋和大

陆在时空上的重新分布造成的，特别是当板块构造

重建时近赤道洋流存在时，温室出现很普遍[93]。通

常，热带东太平洋表面赤道附近表层海水温度是以

东冷西暖为特征（图 7a），即在赤道东太平洋存在一

个冷水区，该冷水区被称为“赤道东太平洋冷舌”，在

图 6 华南，波罗的和劳伦西亚地区在郝南特阶时期 δ 13Ccrab的对比

(据 LaPorte et al.[55]; Grojan et al.[63]; Zhang et al.[79]; Bergström et al.[80])
Fig.6 Comparison of Hirnantian in δ 13Ccrab from representative section in South China, Baltica and Laurentia

(after LaPorte et al.[55]; Grojan et al.[63]; Zhang et al.[79]; Bergström et al.[80])
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现代海洋中，“赤道东太平洋附近冷舍”对全球CO2循
环、全球气候的有规律的变化有重要影响。在古生

物、沉积学和地球化学的证据表明，奥陶纪末期位于

赤道附近的华南板块受到来自冈瓦纳大陆西岸寒流

的影响[93]。在海陆分布与洋流分布模式方面，奥陶纪

时期，冈瓦纳大陆主要集中在南极附近，向北延伸穿

过赤道到达北半球中纬度地区，即奥陶纪时期冈瓦

纳大陆在经度上有很大展布，这种海陆分布模式更

加有利于高纬度极地地区冷的海水和冷的空气与低

纬度赤道地区的高温海水与高温空气交换[94]。在海

陆分布上，奥陶纪时期的华南地区位于冈瓦纳大陆

西侧且位于来自与极地寒流的要冲位置，该种地理

格局的分布同现代南美洲地区的加拉帕戈斯群岛和

秘鲁寒流的关系类似[90-94]，因此，本文认为奥陶纪末

期生物大灭绝可能是在海陆分布格局下洋流作用

导致。

5 结论

（1）滇黔北地区Ba/Al和Ni/Al值的变化表明，五

峰组海洋生产力相对稳定，从五峰组开始逐渐增加，

直到观音桥组达到顶峰随之然下降，在龙马溪组段

又开始上升，随后逐渐减小并稳定下来，特别在赫尔

南特阶时期的观音桥组，生产力出现了跳跃性的波

动，即表明奥陶纪末期古海水性质存在重大转变。

（2）滇黔北的Vr/Cr比值和U/Th比值总体上显

示出，五峰组表现为缺氧环境，观音桥组表现为厌氧

环境，龙马溪组表现为缺氧环境，U-Mo协变模式表明

滇黔北地区五峰组时期为强滞留海盆，龙马溪组时

期属于半滞留海盆。化学风化值指数（CIA）表明滇

黔北地区气温在五峰组早期就开始缓慢下降,观音

桥时期区域温度降至冰期，龙马溪组早期又渐渐恢

复，但从龙马溪组到观音桥组至五峰组时期气候处

于极不稳定的状态。

（3）奥陶纪末期生命大灭绝是在极地冰川发育

条件的背景下，洋流模式、强度和海水的理化性质的

改变导致，两者受海陆分布格局控制。
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Characteristics of Shale in the Wufeng and Longmaxi Formations,
Northern Yunan-Guizhou Area

WANG Yue1，2，3，GUI HeRong2，SU ShangGuo1，ZHOU QiMing3，LI Jun4，ZHANG YaNan1
1. School of Earth Sciences and Resources, China University of Geosciences(Beijing), Beijing 100083, China
2. National Engineering Research Center of Coal Mine Water Hazard Controlling (Suzhou University), Suzhou, Anhui 234000, China
3. China Nonferrous Metals (Guilin) Geology and Mining Co. Ltd. , Guilin, Guangxi 541004, China
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Abstract：To study the relationship between the mass extinction of life in the Ordovician and the paleoenvironment
and paleogeography of that period，total organic carbon（TOC），major elements，trace elements and carbon isotope
geochemical analyses were carried out on samples from the Wufeng Formation⁃Longmaxi Formation in the northern
Yunan-Guizhou area. The results show that the changes in the Ba/Al and Ni/Al values of the Wufeng Formation ⁃
Longmaxi Formation indicate that the marine productivity of the Wufeng Formation was relatively stable，starting
from the Wufeng Formation and gradually increasing until the Guanyinqiao Formation reached its peak and then de⁃
creased. In the Longmaxi Formation，marine productivity began to rise again，then gradually decreased and stabi⁃
lized. Especially in the Guanyinqiao Formation during the Hirnantian period，there was a jump in productivity in the
Guanyinqiao Formation，which indicated a significant change in the nature of the Ordovician seawater. The Vr/Cr ra⁃
tio and U/Th ratio generally show that the Wufeng，Guanyinqiao and Longmaxi Groups were in anaerobic environ⁃
ments. The U-Mo covariant model shows that the Dianqianbei area was a strong retention basin during the period of
the Wufeng Formation，and during the period of Longmaxi Formation it was a semi-retention basin. The chemical
weathering index（CIA）indicates that the temperature in northern Yunnan and Guizhou began to decline slowly in
the early Wufeng Formation. The regional temperature fell until the glacial period during the Guanyinqiao period. The
Longmaxi Formation gradually recovered in the early period，but from the Longmaxi Formation to the Guanyinqiao
Formation to the Wufeng Formation the climate was extremely unstable. The mass extinction of life at the end of the
Ordovician was caused by changes in the pattern and intensity of ocean currents，and changes in the physical and
chemical properties of seawater as polar glaciers developed. Both of these changes were due to the distribution pattern
of sea and land.
Key words：Ordovician extinction；geochemistry；sedimentary environment；ocean currents；northern Yunan-
Guizhou area
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