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摘　 要　 扬子地区发育地层所记录的南沱冰期在时间上与 Ｍａｒｉｎｏａｎ 冰期相当，被认为是“雪球事件”的产物，受到广泛关注。 借

助于重庆秀山长河桥剖面的南沱组冰碛岩上覆陡山沱组盖帽白云岩和页岩样品的精细采集，选取冰碛岩之上 ２．５ ｍ 内的地层进

行同位素比值和元素含量测试，并尝试性的使用酸不溶物的元素地球化学数据，对冰期后可能出现的环境变化进行了综合分析，
结果表明：盖帽白云岩 Ｃ 同位素数据基本符合海水分层混合模式特征；Ｕ ／ Ｔｈ 值也反映出该地区在雪球后经历了由缺氧—贫氧环

境向贫氧—氧化环境的迅速转变，可能反映了雪球后缺氧富有机质的深部大洋水随上升洋流上涌并被迅速氧化的过程；强烈的

Ｅｕ 正异常的出现，可能与埃迪卡拉纪海底火山、热液活动频繁出现或近源热液活动相关；盖帽碳酸盐岩样品中出现 Ｃｅ 轻微负异

常，表明其形成于弱氧化环境；８７Ｓｒ ／ ８６Ｓｒ 值和 Ｙ ／ Ｈｏ 值均呈现伴有大量陆源碎屑物输入的特点；盖帽碳酸盐岩的酸不溶物可以反

映当时的大陆风化背景，其化学蚀变指数（ＣＩＡ）稳定在 ７２ 左右，说明当时的大陆环境具有温暖湿润的特征，化学风化作用强度

中等。 综上所述，在南陀冰期结束后，秀山长河桥剖面的沉积环境经历了缺氧—贫氧环境向贫氧—氧化环境的迅速转变，同时，
随着上升洋流的出现原有的冰期海水分层被迅速破坏，并可能伴随着地表径流的不断增强，同时热液活动在这一时期也频繁发

生。 在这一时期，剖面附近的大陆环境也迅速由冰期过渡为温暖湿润的环境。
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０　 引言

“雪球事件”是新元古代晚期重要的全球环境事

件，目前世界范围内的新元古代冰期主要发生在 ８００
～５５０ Ｍａ，可分为 Ｋａｉｇａｓ、Ｓｔｕｒｔｉａｎ、 Ｍａｒｉｎｏａｎ 和 Ｇａｓｋｉ⁃
ｅｒｓ 四期［１⁃４］，其中 Ｓｔｕｒｔｉａｎ 和 Ｍａｒｉｎｏａｎ 两期普遍被认

为属于大陆冰川［５⁃６］，是典型的“雪球事件”。 Ｍａｒｉｎｏ⁃
ａｎ 冰期作为被广泛研究的一期“雪球事件”，其时限

被认为是从 ６５７ Ｍａ 到 ６３５ Ｍａ，其中结束时间（６３５
Ｍａ）具有较高的全球一致性［６］。 在扬子地区，广泛分

布着南沱组冰碛岩，根据其上下地层中凝灰岩锆石

Ｕ⁃Ｐｂ 年龄，可以将其沉积时间限定在 ６５４．５±３．８ Ｍａ
至 ６３５．３±５．４ Ｍａ［６］，这一时间范围与 Ｍａｒｉｎｏａｎ 冰期

一致［４，７⁃８］，为新元古代晚期第三次冰期活动的产物。
由于“雪球事件”结束后的环境变化对于生物演

化具有重要影响，而雪球事件后普遍沉积了盖帽碳酸

盐岩，其地化特征可以作为研究环境变化的重要指

标，因此对盖帽碳酸盐岩的研究一直以来都是学术研

究的热点。 有关其 Ｃ、Ｓ 同位素的研究表明，在雪球

期海水发生了强烈分层，深层大洋水具有缺氧富有机

质的特征。 在冰期后的升温过程中，淡水、表层富氧

海水与深部缺氧大洋水发生了混合，这一过程带来了

古海洋环境的迅速变化［９⁃１２］。 根据对 Ｖ、Ｎｉ、Ｕ、Ｃｏ、
Ｍｏ、Ｓｃ 等氧化还原敏感元素的研究也发现，这一时期

的海洋氧化还原环境发生了剧烈变化［１３⁃１４］。 在海洋

环境发生变化的同时，大陆环境同样发生着改变，盖
帽碳酸盐岩中普遍存在的高 Ｆｅ ／ Ｓ 比值被认为是大陆

化学风化作用增强的体现［１５］。
为了综合性的研究南沱冰期后短时间内的环境

变化过程，并对海陆环境的协同变化进行尝试性探

讨，本文选择重庆秀山长河桥剖面陡山沱组底部盖帽

碳酸盐岩及其上覆泥页岩进行研究。 通过分析 Ｃ、Ｏ、
Ｓｒ 同位素和全岩主微量元素的特征，对其形成时期

的海洋环境演化进行了讨论。 同时，尝试性的使用了

盖帽碳酸盐岩中酸不溶物的元素地球化学数据，解释

当时的大陆环境背景，对雪球事件后海陆环境的协同
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变化进行了探索。

１　 地质概况及样品

研究区位于重庆市秀山县，长河桥剖面（２８°３２′
３７．９２″Ｎ，１０８°５０′１５．０６″Ｅ）位于秀山县城西北约 ２０ 公

里处，出露岩层自下向上依次为南华系南沱组冰碛

岩、震旦系陡山沱组盖帽白云岩和页岩（图 １）。 其中

盖帽白云岩厚度约为 １ ｍ，与南沱组冰碛岩近平行不

整合接触。
样品采集自南沱组与陡山沱组交界处开始，以南

沱组冰碛岩与陡山沱组盖帽碳酸盐岩界线为 ０ ｍ 处，
向上 ２．５ ｍ 范围内采集样品 ７ 个，其中 ＸＳ⁃１ 至 ＸＳ⁃４
为盖帽碳酸盐岩，ＸＳ⁃５ 至 ＸＳ⁃７ 为页岩。 野外采样过

程中，注意避开了含后期碳酸盐或石英脉体的部分，
同时选择风化程度较弱的部分取样。 在室内样品预

处理过程中，去掉样品表层可能受风化作用影响的部

分，选取新鲜部分进行处理，以待分析。

２　 实验方法

对所采集样品进行了全岩 Ｃ、Ｏ、Ｓｒ 同位素与主

微量元素测试，并对碳酸盐岩的酸不溶物进行了主微

量元素分析测试。 碳氧同位素与主微量元素样品分

析测试均在核工业北京地质研究院分析测试研究中

心完成，其中，碳氧同位素测试使用标准的无水磷酸

消解法，在 ＭＡＴ ２５３ 型稳定同位素比质谱仪上完成，
常量元素和微量元素测试分别使用 ＰＷ２４０４ 型 Ｘ 射

线荧光光谱仪和 ＥＬＥＭＥＮＴ ＸＲ 型等离子质谱仪完

成。 锶同位素样品采用 ２．５ ｍｏｌ ／ Ｌ 的盐酸在常温下

进行溶样，铷、锶经装有 ＡＧ５０⁃ＷＸ８ 树脂的离子交换

柱分离、提纯，在中国科学院南京土壤研究所使用英

国 ＶＧ３５４ 同位素质谱仪完成测试。
酸不溶物的提取参考王世杰等［１６］ 的方法，具体

处理如下：取 ５００ ｇ 以上原岩样品进行粗碎，选取其

中不含脉体、溶孔、晶洞等可能受后期改造的部分约

１００ ｇ，将选取的样品放入 ５００ ｍＬ 大烧杯中，加入适

量的 １ ｍｏｌ ／ Ｌ 的盐酸，充分搅拌后静置沉淀，用 ｐＨ 试

纸检测，待上层清液为中性，抽滤上层清液，将滤出的

残渣冲入烧杯，继续加入适量 １ ｍｏｌ ／ Ｌ 的盐酸，重复

上述步骤，至碳酸盐部分完全溶解（搅拌后无气泡产

生，且静置后 ｐＨ 试纸检测上层清液为酸性，ｐＨ＜４）。
将最终残余样品反复清洗，用 ｐＨ 试纸检测至清洗液

呈中性为止，滤出残余样品烘干，装入洁净的样品袋

中备用。 为避免在实验过程中带入污染，配制盐酸和

冲洗样品均使用去离子水。

３　 测试结果

碳氧锶同位素及主微量元素分析和计算结果见

表 １。 碳氧同位素均换算为国际标准 ＰＤＢ 值。 所采

集的盖帽白云岩及上覆页岩的 δ１３ＣＰＤＢ均偏负，分布

在－３．４‰至－５．２‰，平均值为－４．１４‰。 δ１８ＯＰＤＢ分布

在－５．９‰至－９．５‰，平均值－７．４１‰。 锶同位素采用美

国 ＮＢＳ９８７ 锶同位素标准为标准样，测定结果８７Ｓｒ ／ ８６Ｓｒ
为 ０．７ １０２ ２４１±０．０ ０００ ００７，符合误差要求。 锶同位素

仅测定了 ＸＳ⁃１ 至 ＸＳ⁃５ 样品，其８７ Ｓｒ ／ ８６ Ｓｒ 值范围为

０．７０９ ２９３～０．７０９ ４２９，平均值 ０．７０９ ３７４，略高于埃迪卡

拉纪海水的８７Ｓｒ ／ ８６Ｓｒ 值 ０．７０８～０．７０９［１７⁃１８］。

图 １　 剖面位置与岩性

Ｆｉｇ．１　 Ｌｏｃａｔｉｏｎ ｏｆ ｔｈｅ ｓｅｃｔｉｏｎ ａｎｄ ｔｈｅ ｌｉｔｈｏｓｔａｔｉｇｒａｐｈｉｃ ｃｏｌｕｍｎ ｏｆ Ｃｈａｎｇｈｅｑｉａｏ Ｓｅｃｔｉｏｎ
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表 １　 长河桥剖面碳氧锶同位素组成分析测试结果

Ｔａｂｌｅ １　 Ｔｈｅ Ｃａｒｂｏｎ， Ｏｘｙｇｅｎ ａｎｄ Ｓｔｒｏｎｔｉｕｍ ｉｓｏｔｏｐｉｃ ｄａｔａ ｏｆ ｔｈｅ Ｃｈａｎｇｈｅｑｉａｏ Ｓｅｃｔｉｏｎ
样号 厚度 ／ ｍ δ１３ＣＰＤＢ ／ ‰ δ１８ＯＰＤＢ ／ ‰ ８７Ｓｒ ／ ８６Ｓｒ 误差 Ｍｎ ／ Ｓｒ
ＸＳ⁃１ ０．１ －４．１ －９．２ ０．７０９ ２９３ ０．０００ ００８ １３．２１
ＸＳ⁃２ ０．３ －３．７ －９．５ ０．７０９ ３１６ ０．０００ ００９ ３０．９４
ＸＳ⁃３ ０．７ －３．４ －６．４ ０．７０９ ３４５ ０．０００ ００８ ６６．２３
ＸＳ⁃４ １．０ －４．３ －８．１ ０．７０９ ４２９ ０．０００ ００７ ６４．２１
ＸＳ⁃５ １．４ －５．２ －６．７ ０．７０９ ４８７ ０．０００ ００９ １ ７７０．１１
ＸＳ⁃６ １．８ －４ －６．１ — — １ ８４９．４７
ＸＳ⁃７ ２．５ －４．３ －５．９ — — １ ６６８．０３

样品的微量元素（表 ２，３）采用太古代页岩（ＰＡＳＳ）标
准化［１９］，标准化后的全岩 ＲＥＥｓ＋Ｙ 配分模式图如图 ２
所示。 Ｅｕ ／ Ｅｕ∗与 Ｃｅ ／ Ｃｅ∗的计算公式参考前人的成

果［２０⁃２１ ］如下：Ｅｕ ／ Ｅｕ∗ ＝ ２ＥｕＮ ／ （ＳｍＮ＋ＧｄＮ），Ｃｅ ／ Ｃｅ∗ ＝
２ＣｅＮ ／ （ＬａＮ＋ＰｒＮ），式中下标 Ｎ 表示 ＰＡＳＳ［ １９ ］ 标准化

后的值。 全岩的 ＲＥＥｓ＋Ｙ 配分模式分为两类，剖面底

部两个样品显示出明显的 Ｅｕ 正异常（Ｅｕ ／ Ｅｕ∗ ＞５），

其余样品呈平坦分布，ＬＲＥＥ 与 ＨＲＥＥ 均无明显分

异。 酸不溶物的 ＲＥＥｓ＋Ｙ 配分模式图如图 ３ 所示，均
表现出明显的 Ｅｕ 正异常（Ｅｕ ／ Ｅｕ∗ ＞１．１），其中剖面

底部两个样品表现出强烈的 Ｅｕ 正异常（Ｅｕ ／ Ｅｕ∗ ＞
５）。 在全部样品中，Ｃｅ 表现为无异常和轻微负异常，
碳酸盐岩样品的 Ｃｅ ／ Ｃｅ∗均出现轻微负异常（０．８６ ～
０．９４２），页岩样品均未出现 Ｃｅ 异常（０．９５９～０．９７８）。

表 ２　 长河桥剖面全岩稀土元素含量及稀土元素相关参数指标（×１０－６）
Ｔａｂｌｅ ２　 ＲＥＥ＋Ｙ ｃｏｎｔｅｎｔ ａｎｄ ｒｅｌｅｖａｎｔ ｃａｌｃｕｌａｔｅｄ ｒｅｓｕｌｔｓ ｏｆ ＲＥＥ ｏｆ ｗｈｏｌｅ⁃ｒｏｃｋ ｉｎ Ｃｈａｎｇｈｅｑｉａｏ Ｓｅｃｔｉｏｎ（×１０－６）

样号 深度 ／ ｍ Ｌａ Ｃｅ Ｐｒ Ｎｄ Ｓｍ Ｅｕ Ｇｄ Ｔｂ Ｄｙ Ｙ Ｈｏ Ｅｒ Ｔｍ Ｙｂ Ｌｕ Ｅｕ ／ Ｅｕ∗ Ｃｅ ／ Ｃｅ∗ Ｐｒ ／ Ｐｒ∗ Ｙ ／ Ｈｏ Ｂａ ／ Ｓｍ
ＸＳ⁃１ ０．１ ３．８ ７．０９ ０．８９２ ３．７４ ０．９５２ １．１８ ０．９６９ ０．１６７ ０．７９２ ５．５７ ０．１５１ ０．４０２ ０．０６７ ０．３５４ ０．０５８ ５．７５８ ０．８８９ １．０１３ ３６．８９ ４３４８
ＸＳ⁃２ ０．３ ３．５３ ６．６３ ０．８６２ ３．４１ ０．８４７ ０．９５６ ０．８８７ ０．１５８ ０．７６２ ４．５３ ０．１４９ ０．４１２ ０．０７ ０．４３ ０．０６２ ５．１６２ ０．８７７ １．０６２ ３０．４ ２８２３
ＸＳ⁃３ ０．７ ４．７２ ９．１５ １．２７ ５．２９ １．１９ ０．２８１ １．１２ ０．２０９ １．１ ６．６８ ０．２０８ ０．６２３ ０．０９１ ０．５６ ０．０８３ １．１４４ ０．８６０ １．０６１ ３２．１２ ２６９．７
ＸＳ⁃４ １．０ ８．６１ １６．９ １．９９ ７．４６ １．４７ ０．４７４ １．４７ ０．２６９ １．３５ ７．６ ０．２５ ０．７６８ ０．１１１ ０．７３８ ０．１０５ １．５１３ ０．９４２ １．０４２ ３０．４ ４８１
ＸＳ⁃５ １．４ ３５．８ ７０．７ ７．８１ ２９．４ ５．６８ １．４３ ５．４１ ０．９６２ ５．０２ ２７．８ ０．９８６ ２．８９ ０．４７９ ３ ０．４０４ １．２１２ ０．９７５ １．００８ ２８．１９ ３６５．７
ＸＳ⁃６ １．８ ３７．２ ７７．９ ９．０７ ３４．４ ５．７８ １．３６ ５．０７ ０．８３６ ４．４２ ２４．４ ０．８７７ ２．６６ ０．４２１ ２．７ ０．３７１ １．１８３ ０．９７８ １．０３１ ２７．８２ ３４５．５
ＸＳ⁃７ ２．５ １６．６ ３５．１ ４．２８ １７．６ ４．３２ １．１６ ４．２１ ０．８４４ ４．３ ２４．４ ０．８８７ ２．５６ ０．４２３ ２．７１ ０．３６２ １．２７７ ０．９５９ １．０１０ ２７．５１ ４６４．４

表 ３　 长河桥剖面 Ａｌ 和微量元素含量（×１０－６）
Ｔａｂｌｅ ３　 Ｔｈｅ ｃｏｎｔｅｎｔ ｏｆ ｔｒａｃｅ ｅｌｅｍｅｎｔｓ ａｎｄ Ａｌ ｉｎ Ｃｈａｎｇｈｅｑｉａｏ Ｓｅｃｔｉｏｎ（×１０－６）

样号 深度 ／ ｍ Ａｌ Ｖ Ｃｒ Ｃｏ Ｎｉ Ｍｎ Ｂａ Ｔｈ Ｕ
ＸＳ⁃１ ０．１ ５ ７７０ １３．６ ４．２３ ２．４１ １９．８ ４ ８４８ ４ １３９ ０．７６７ ０．８６３
ＸＳ⁃２ ０．３ ８ ７８８ １２．６ ４．９６ １．８１ １９．２ ７ ３３３ ２ ３９１ １．１６ ２．９７
ＸＳ⁃３ ０．７ ７ ６２３ １７ ４．６４ ５．５１ １７．６ ６ ９５４ ３２１ １．１ １．３
ＸＳ⁃４ １．０ １４ ９２９ ２８．３ ８．８１ ７．４９ １９ １２ ２６４ ７０７ １．９４ ０．７７２
ＸＳ⁃５ １．４ ６９ ９３５ １１８ ５７．９ １１．１ ４０．７ ７０ ８０４ ２ ０７７ １１．２ ２．４９
ＸＳ⁃６ １．８ ６７ ４４７ ８５．３ ４２．６ １８ ３８．１ ６９ ５４０ １ ９９７ １１ ９．０３
ＸＳ⁃７ ２．５ ７７ ７７０ ６６ ４２．４ １１．９ ４７．５ ６３ ２１８ ２ ００６ １０ １．４２

４　 讨论

４．１　 微量元素的陆源碎屑检验

盖帽碳酸盐岩由于其特殊的形成环境，在沉积时

往往伴随着大量的陆源碎屑输入，而前人研究成果表

明，多数沉积岩的微量元素中，总有部分是来源于陆

源碎屑的［１９］。 因此，对于与环境密切相关的元素，特

别是对氧化还原环境敏感的变价元素，在用作环境分

析前需要谨慎考虑陆源碎屑对其含量的影响。 如果

陆源碎屑来源占某一元素含量的主要部分，则该元素

的变化主要受物源区的控制，不能反映沉积环境的改

变［２２］。
为了排除陆源碎屑对元素含量的干扰，可以利用

单一元素与 Ａｌ、Ｔｈ 等主要来自陆源碎屑的元素的关
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图 ２　 长河桥剖面全岩稀土元素配分模式图（ＰＡＳＳ）
Ｆｉｇ．２　 ＰＡＳＳ⁃ｎｏｒｍａｌｉｚｅｄ ＲＥＥ ｐａｔｔｅｒｎｓ ｏｆ ｗｈｏｌｅ⁃ｒｏｃｋ

ｏｆ ｔｈｅ Ｃｈａｎｇｈｅｑｉａｏ Ｓｅｃｔｉｏｎ

图 ３　 长河桥剖面酸不溶物稀土元素配分模式图（ＰＡＳＳ）
Ｆｉｇ．３　 ＰＡＳＳ⁃ｎｏｒｍａｌｉｚｅｄ ＲＥＥ ｐａｔｔｅｒｎｓ ｏｆ ａｃｉｄ⁃ｉｎｓｏｌｕｂｌｅ

ｒｅｓｉｄｕａｓ ｏｆ ｔｈｅ Ｃｈａｎｇｈｅｑｉａｏ Ｓｅｃｔｉｏｎ

系进行陆源碎屑检验［２３⁃２４］。 检验主要通过被检验元

素与 Ａｌ、Ｔｈ 的协变图来实现，如果被检验元素主要来

自陆源碎屑，则其与 Ａｌ、Ｔｈ 均会呈现很好的线性正相

关关系，反之则主要受控于沉积环境［２２］。 由于长河

桥剖面上下段岩性并不统一，在投图时数据点会出现

因岩性各自聚集出现的现象，因此在对长河桥剖面样

品中与沉积环境密切相关的元素进行检验时，需要将

上下段数据分别检验。
由于将不同岩性样品分别讨论时单一岩性样品

数量有限，统计学意义并不充分，因此对碳酸盐岩和

页岩的平均元素含量进行了标准化处理（ＸＫ ＝ Ｘ样品 ／
Ｘ平均，以下标 Ｋ 代表标准化后的值），以讨论 Ａｌ、Ｔｈ
是否富集，并对比被检测的常用氧化还原敏感元素

（Ｍｎ、Ｕ、Ｖ、Ｃｒ、Ｎｉ、Ｃｏ） ［２４⁃２７］是否具有与 Ａｌ、Ｔｈ 相近的

富集情况，其中碳酸盐岩样品（ＸＳ⁃１ 至 ＸＳ⁃４）采用碳

酸盐岩平均值标准化，页岩样品（ＸＳ⁃５ 至 ＸＳ⁃７）采用

页岩平均值标准化，碳酸盐岩和页岩平均值的数据参

考 Ｔｕｒｅｋｉａｎ 和 Ｗｅｄｅｐｏｈｌ ［２８］。
标准化结果见表 ４，碳酸盐岩样品中 Ａｌ 相对富

集（ＡｌＫ约为 １．３７ ～ ３．５５），而 Ｔｈ 无明显富集（ＴｈＫ为

０．４５～ １．１４），说明样品受到了一定量的陆源碎屑影

响。 而常用的氧化还原元素的标准化值均与 ＡｌＫ、
ＴｈＫ有较大差别，可能未受到陆源碎屑输入的影响。
在页岩样品中，Ａｌ、Ｔｈ 均无明显富集，且常用的氧化

还原元素的标准化值均与 ＡｌＫ、ＴｈＫ也具有一定差异，
很可能没有受到陆源碎屑影响。 此外，在估算陆源碎

屑带入的某元素 Ｘ 的含量时，前人运用了如下公式：
Ｘ碎屑 ＝（Ｘ ／ Ａｌ）平均页岩 ×Ａｌ样品，Ｘ自生 ＝ Ｘ总 －Ｘ碎屑

［２４］，平均

页岩数据选用北美页岩（ＮＡＳＣ）的数据［２９］。 对氧化

还原敏感元素进行计算发现（表 ５），除 Ｕ 仅在顶部页

岩样品中（ＸＳ⁃７）出现了负值以外，其余氧化还原敏

感元素都出现了多个负值，表明成岩过程中亏损明

显，不能用于判别沉积环境。 综合氧化还原敏感元素

的富集情况，及陆源碎屑修正的结果，选择了在泥岩

和碳酸盐岩中均适用的 Ｕ ／ Ｔｈ 值进行氧化还原环境

的讨论。
４．２　 同位素地球化学

通常 Ｍｎ ／ Ｓｒ 被用来作为检验碳酸盐岩样品稳定

同位素及锶同位素原始性的指标，以 Ｍｎ ／ Ｓｒ ＜ １０ 且

δ１８ＯＰＤＢ＞－１０‰作为样品 δ１３ＣＰＤＢ和
８７Ｓｒ ／ ８６Ｓｒ 可以代表

原始沉积环境的标准［１７，３０］。 而在盖帽碳酸盐岩中，
经常出现 Ｆｅ 和 Ｍｎ 的富集，这与在冰期形成的富 Ｆｅ、
Ｍｎ 的风化残积物在冰期结束后被冰川融水带入大洋

有关［１５］，因此高 Ｍｎ ／ Ｓｒ 并不能说明盖帽碳酸盐岩样

品的 Ｃ、Ｓｒ 同位素已被改造［９，３１］。
通过 δ１３ＣＰＤＢ与 δ１８ＯＰＤＢ 的交会图（图 ４）可以看

出，二者并没有线性关系，这表明 δ１３ＣＰＤＢ的负异常与

热液作用无关，很可能保留了原始沉积时的数据［３２］。
综上所述，认为长河桥剖面样品的 δ１３ＣＰＤＢ和

８７Ｓｒ ／ ８６Ｓｒ
可能保持了原始性，数据在用作沉积环境分析时可做

参考。
　 　 碳酸盐岩 δ１３ＣＰＤＢ的负异常与陡山沱组其他剖面

的情况相似，并与世界范围内多数 Ｍａｒｉｎｏａｎ 冰期后

的盖帽碳酸盐岩数据相似［３３⁃３５］。 这一负异常可以用

海水分层混合模式解释，该模式认为在雪球事件期间

海水发生了分层，深部大洋水处于缺氧、富有机质的

状态。 当冰期结束，深部大洋水随大洋环流的重新建

立而上涌，上升洋流将富有机质的海水带入大洋表层
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表 ４　 长河桥剖面 Ａｌ、Ｂａ、Ｔｈ 及氧化还原敏感元素标准化结果

Ｔａｂｌｅ ４　 Ｔｈｅ ｎｏｒｍａｌｉｚｅｄ Ａｌ， Ｂａ， Ｔｈ ａｎｄ ｒｅｄｏｘ⁃ｓｅｎｓｉｔｉｖｅ ｅｌｅｍｅｎｔｓ ｉｎ Ｃｈａｎｇｈｅｑｉａｏ Ｓｅｃｔｉｏｎ
样号 深度 ／ ｍ ＡｌＫ ＢａＫ ＶＫ ＣｒＫ ＣｏＫ ＮｉＫ ＭｎＫ ＴｈＫ ＵＫ

ＸＳ⁃１ ０．１ １．３７ ４１３．９ ０．６８ ０．３９ ２４．１ ０．９９ ２．５４ ０．４５ ０．３９
ＸＳ⁃２ ０．３ ２．０９ ２３９．１ ０．６３ ０．４５ １８．１ ０．９６ １．８７ ０．６８ １．３５
ＸＳ⁃３ ０．７ １．８２ ３２．１ ０．８５ ０．４２ ５５．１ ０．８８ ２．００ ０．６５ ０．５９
ＸＳ⁃４ １．０ ３．５５ ７０．７ １．４２ ０．８０ ７４．９ ０．９５ ２．６８ １．１４ ０．３５
ＸＳ⁃５ １．４ ０．８７ ３．５８ ０．９１ ０．６４ ０．５８ ０．６０ １０．８９ ０．９３ ０．６７
ＸＳ⁃６ １．８ ０．８４ ３．４４ ０．６６ ０．４７ ０．９５ ０．５６ ２２．０６ ０．９２ ２．４４
ＸＳ⁃７ ２．５ ０．９７ ３．４６ ０．５１ ０．４７ ０．６３ ０．７０ １４．３３ ０．８３ ０．３８

表 ５　 长河桥剖面自生氧化还原敏感元素含量（×１０－６）及 Ｕ自生 ／ Ｔｈ 值

Ｔａｂｌｅ ５　 Ａｕｔｈｉｇｅｎｉｃ ｒｅｄｏｘ⁃ｓｅｎｓｉｔｉｖｅ ｅｌｅｍｅｎｔｓ ｃｏｎｔｅｎｔ （×１０－６） ａｎｄ Ｕ（Ａｕｔｈｉｇｅｎｉｃ） ／ Ｔｈ ｉｎ Ｃｈａｎｇｈｅｑｉａｏ Ｓｅｃｔｉｏｎ
样号 深度 ／ ｍ Ｖ自生 Ｃｒ自生 Ｃｏ自生 Ｎｉ自生 Ｍｎ自生 Ｕ自生 Ｕ自生 ／ Ｔｈ
ＸＳ⁃１ ０．１ ５．２２ －３．８０ ０．７５ １６．０６ ４ ５４９ ０．６９ ０．９０
ＸＳ⁃２ ０．３ －０．１７ －７．２７ －０．７１ １３．５０ ６ ８７６ ２．７１ ２．３４
ＸＳ⁃３ ０．７ ５．９２ －５．９７ ３．３２ １２．６６ ６ ５５８ １．０７ ０．９８
ＸＳ⁃４ １．０ ６．６１ －１１．９６ ３．２０ ９．３２ １１ ４８９ ０．３３ ０．１７
ＸＳ⁃５ １．４ １６．３９ －３９．４２ ２５．７０ －４．６４ ６７ １７３ ０．４１ ０．０４
ＸＳ⁃６ １．８ －１２．７０ －５１．２５ －１．３７ －５．６２ ６６ ０３７ ７．０２ ０．６４
ＸＳ⁃７ ２．５ －４７．００ －６５．８２ －１０．４４ －２．９２ ５９ １７９ －０．８９ －０．０９

图 ４　 δ１３ＣＰＤＢ与 δ１８ＯＰＤＢ交会图（ａ），δ１８ＯＰＤＢ与
８７Ｓｒ ／ ８６Ｓｒ（ｂ）

Ｆｉｇ．４　 Ｃｒｏｓｓ⁃ｐｌｏｔ ｏｆ δ１３ＣＰＤＢ ａｎｄ δ１８ＯＰＤＢ（ａ）， ｃｒｏｓｓ⁃ｐｌｏｔ ｏｆ δ１８ＯＰＤＢ ａｎｄ ８７Ｓｒ ／ ８６Ｓｒ （ｂ）

氧化环境中，随着有机质被氧化，释放出大量亏损１３Ｃ
的 ＣＯ２，这部分 ＣＯ２破坏了海水中的 Ｃａ２＋与 ＨＣＯ－

３ 的

平衡，导致 ＣａＣＯ３大量沉积，形成具有 δ１３ＣＰＤＢ负异常

的盖帽碳酸盐岩［１２，３６］。
８７Ｓｒ ／ ８６Ｓｒ 在该剖面高于埃迪卡拉纪海水的平均

值［１７⁃１８］，且 δ１８ＯＰＤＢ与
８７Ｓｒ ／ ８６Ｓｒ 之间无负相关关系（图

４），这种出现在盖帽碳酸盐岩中偏高的８７Ｓｒ ／ ８６Ｓｒ 可能

来源于高盐度的地下水［３７］，而这部分地下水的来源

主要为雪球融化后不断增多的大气降水［３８］ 和冰川融

水［３９］。 此外，偏高的８７ Ｓｒ ／ ８６ Ｓｒ 也有可能是大量壳源

锶输入所致，盖帽碳酸盐岩形成时，可能有大量壳源

锶被冰川融水带入大洋，导致８７ Ｓｒ ／ ８６ Ｓｒ 偏高［３７，４０⁃４１］。

这两种模式都与雪球事件结束后的环境剧烈变化密

切相关［４２⁃４３］，反映了这一时期迅速升温导致的冰川

迅速融化以及强烈的蒸发和降水，同时伴随着大量陆

源碎屑的注入。

４．３　 全岩元素地球化学

全岩的 ＲＥＥｓ ＋Ｙ 配分模式图显示 （图 ２），在

０．１ ｍ和 ０．３ ｍ 处两个样品具有明显的正异常，其他

样品的 ＲＥＥｓ＋Ｙ 配分模式均为平坦型。 通过对 Ｅｕ ／
Ｅｕ∗的计算，发现所有样品均具有 Ｅｕ 正异常，其中

０．１ ｍ和 ０．３ ｍ 处异常幅度较大（Ｅｕ ／ Ｅｕ∗＞５），其余样

品为轻微正异常（１．１＜Ｅｕ ／ Ｅｕ∗ ＜１．６）。 在酸不溶物

中，碳酸盐岩样品均具有 Ｅｕ 正异常（图 ３），说明当时
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的陆源碎屑具有 Ｅｕ 正异常的特征。 然而，在大部分

样品中，全岩 ＲＥＥｓ＋Ｙ 的配分模式均无此特征，且在

０．１ ｍ 和 ０．３ ｍ 处酸不溶物提供的陆源稀土总量和

Ｅｕ 含量约占全岩的 １０％以下，因此， ０．１ ｍ 和 ０．３ ｍ
处的 Ｅｕ 正异常受陆源碎屑的影响不大。 根据前人

的研究，Ｅｕ 的轻微正异常在埃迪卡拉系沉积岩中极

为常见，在碳酸盐岩、磷块岩、硅质岩等岩性中均有报

道，可能与这一时期全球海洋中海底热液活动较为活

跃有关［１４，１８，４３⁃４４］。 而 ０．３ ｍ 以下的大幅度 Ｅｕ 正异常

很可能表明，当时有近源或较大规模的热液活动。
由于 Ｅｕ２＋与 Ｂａ２＋ 价态相同且离子半径相近，二

者之间容易发生相互替代，有研究认为，富集 Ｂａ 的

样品在使用 ＩＣＰ⁃ＭＳ 测定 Ｅｕ 含量时，其 Ｅｕ 含量偏高

很可能是高 Ｂａ 含量带来的仪器分析误差［４５］。 而在

秀山长河桥剖面中，样品普遍富集 Ｂａ，大部分样品的

Ｂａ 含量为北美页岩（ＮＡＳＣ）标准值的 ３ 倍以上，同时

Ｂａ 的富集明显与 Ｅｕ ／ Ｅｕ∗的正异常相关（图 ５），这表

明 Ｅｕ 正异常的出现有受到样品中 Ｂａ 含量影响的可

能性。 但由于大洋中 Ｂａ 的常规来源为热液和河

流［４６］，而样品中 ＢａＫ与 ＡｌＫ、ＴｈＫ差异明显（表 ４），可
以排除其含量受陆源碎屑影响的可能。 因此，样品中

的高 Ｂａ 含量很可能也是由热液活动导致的。 由于

高 Ｂａ 含量与 Ｅｕ 正异常均可能由海底热液活动导

致，所以即使存在 Ｂａ 含量对 Ｅｕ 正异常的影响，海底

热液活动强度的变化依然可信。 此外，在碳酸盐岩中

Ｂａ 的富集程度远高于页岩，这与 Ｂａ２＋会以类质同象

的形式进入碳酸盐晶格有关。

图 ５　 Ｂａ ／ Ｓｍ 与 Ｅｕ ／ Ｅｕ∗交会图

Ｆｉｇ．５　 Ｃｒｏｓｓ⁃ｐｌｏｔ ｏｆ Ｂａ ／ Ｓｍ ａｎｄ Ｅｕ ／ Ｅｕ∗

　 　 在研究古海洋氧化还原条件时，Ｃｅ 异常可以同

时在泥岩和碳酸盐岩中使用［４７⁃５２］。 在使用公式 Ｃｅ ／

Ｃｅ∗ ＝ ２ＣｅＮ ／ （ＬａＮ＋ＰｒＮ）计算 Ｃｅ 异常时，由于 Ｌａ 异常

会对 Ｃｅ 异常产生影响，因此可以用 Ｐｒ ／ Ｐｒ∗ 与 Ｃｅ ／
Ｃｅ∗的交会图来排除 Ｌａ 异常的干扰，以判断真假 Ｃｅ
异常［２０］。 如图 ６ 所示，Ｃｅ 异常可被分为 ５ 个区间：Ａ
区为无 Ｃｅ 异常和 Ｌａ 异常（０．９５＜Ｐｒ ／ Ｐｒ∗＜１．０５，０．９５＜
Ｃｅ ／ Ｃｅ∗＜１．０５）；Ｂ 区为 Ｌａ 正异常无 Ｃｅ 异常（０．９５＜
Ｐｒ ／ Ｐｒ∗＜１．０５， Ｃｅ ／ Ｃｅ∗ ＜０．９５）；Ｃ 区为 Ｌａ 负异常无

Ｃｅ 异常（０．９５＜Ｐｒ ／ Ｐｒ∗＜１．０５，１．０５＜Ｃｅ ／ Ｃｅ∗）；Ｄ 区为

真实的 Ｃｅ 正异常 （ Ｐｒ ／ Ｐｒ∗ ＜ ０． ９５，１． ０５ ＜ Ｃｅ ／ Ｃｅ∗ ＜
１．０５）；Ｅ 区为真实的 Ｃｅ 负异常（１．０５＜Ｐｒ ／ Ｐｒ∗，Ｃｅ ／
Ｃｅ∗＜ ０． ９５）。 在长河桥剖面中，剖面下部 （ ０． １ ～
１．０ ｍ）碳酸盐岩样品表现出轻微 Ｃｅ 负异常，其中两

个为 Ｌａ 正异常导致，两个为真实的 Ｃｅ 负异常，上部

（１．４～２．５ ｍ）页岩样品中均无 Ｃｅ 异常出现。 碳酸盐

岩样品中轻微 Ｃｅ 负异常的出现表明样品可能形成

于弱氧化环境中，而 Ｌａ 正异常可能与频繁出现的热

液活动或陆源碎屑的混入有关。 在前人研究的陡山

沱组碳酸盐岩中 Ｃｅ 负异常也有出现，并且认为导致

其形成的还原环境与上升洋流相关［１８，４３⁃４４，５３⁃５４］。

图 ６　 长河桥剖面岩石样品 Ｃｅ ／ Ｃｅ∗ ⁃Ｐｒ ／ Ｐｒ∗图

（据 Ｂａｕ ｅｔ ａｌ．， １９９６）
Ｆｉｇ．６　 Ｃｒｏｓｓ⁃ｐｌｏｔ ｏｆ Ｃｅ ／ Ｃｅ∗ ａｎｄ Ｐｒ ／ Ｐｒ∗ ｏｆ ｓａｍｐｌｅｓ
ｉｎ Ｃｈａｎｇｈｅｑｉａｏ Ｓｅｃｔｉｏｎ （ａｆｔｅｒ Ｂａｕ ｅｔ ａｌ．， １９９６）

　 　 通过对全岩的氧化还原敏感元素的筛选，在该剖

面中 Ｕ自生 ／ Ｔｈ 值为最适宜的氧化还原性判别指标。

由于在沉积环境中，Ｔｈ 只有 Ｔｈ４＋一个价态，而 Ｕ 具有

Ｕ４＋和 Ｕ６＋两个价态。 在还原环境中 Ｕ 以 Ｕ４＋形式存

在，Ｕ４＋和 Ｔｈ４＋均难溶于水，而氧化环境中，Ｕ４＋被氧化

为易溶于水的 Ｕ６＋，会造成沉积物中的 Ｕ 含量下降。
依据 Ｕ 和 Ｔｈ 在不同氧化还原条件下的行为差异，一
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般认为 Ｕ ／ Ｔｈ 值小于 ０．７５ 为氧化环境（自由氧浓度＞
２．０ ｍＬ ／ Ｌ），０．７５＜Ｕ ／ Ｔｈ＜１．２５ 为贫氧环境（自由氧浓

度为 ０．２～ ２．０ ｍＬ ／ Ｌ），Ｕ ／ Ｔｈ 值大于 １．２５ 时为缺氧环

境（自由氧浓度＜０．２ ｍＬ ／ Ｌ） ［２５，４９］。

表 ６　 长河桥剖面酸不溶物稀土元素含量（×１０－６）及 Ｅｕ ／ Ｅｕ∗数据

Ｔａｂｌｅ ６　 ＲＥＥ＋Ｙ ｃｏｎｔｅｎｔ （×１０－６） ａｎｄ ｔｈｅ Ｅｕ ／ Ｅｕ∗ ｄａｔａ ｏｆ ａｃｉｄ⁃ｉｎｓｏｌｕｂｌｅ ｒｅｓｉｄｕａｓ ｏｆ ｃａｒｂｏｎａｔｅ ｓａｍｐｌｅｓ
ｉｎ Ｃｈａｎｇｈｅｑｉａｏ ｓｅｃｔｉｏｎ

样号 厚度 ／ ｍ Ｌａ Ｃｅ Ｐｒ Ｎｄ Ｓｍ Ｅｕ Ｇｄ Ｔｂ Ｄｙ Ｙ Ｈｏ Ｅｒ Ｔｍ Ｙｂ Ｌｕ Ｅｕ ／ Ｅｕ∗

ＸＳ⁃１ ０．１ １６．２ ２７．９ ２．６４ ９．１７ １．５７ ３．８９ １．７９ ０．３２７ ２．２ １７．２ ０．５１７ １．９５ ０．４１７ ２．９２ ０．３８５ １０．８００
ＸＳ⁃２ ０．３ ８．６２ １３．１ １．２７ ４．６４ ０．９５５ ３．２ １．２６ ０．１９８ １．４２ １１ ０．３４４ １．２ ０．２４９ １．７３ ０．２３ １３．３９３
ＸＳ⁃３ ０．７ ４９ ９２．６ ９．２８ ２７．３ ２．２６ ０．８８８ ２．２７ ０．３９２ ２．４１ １７．６ ０．６２５ ２．３ ０．４６３ ３．１１ ０．４５３ ０．６２５
ＸＳ⁃４ １．０ １３．７ ２４ ２．３２ ６．８２ ０．７３ ０．５３５ ０．７２１ ０．１４９ １．１８ １０．１ ０．３４７ １．３４ ０．３２１ ２．１１ ０．３０５ ０．３４７

　 　 在长河桥剖面样品中，经陆源碎屑修正的 Ｕ自生 ／
Ｔｈ 值在纵向上分为两组（表 ５），０．７ ｍ 以下的样品其

Ｕ ／ Ｔｈ 值分布在 ０．９０１ ～ ２．３３５，沉积环境为贫氧—缺

氧环境；而 １ ～ ２． ５ ｍ 的样品， Ｕ ／ Ｔｈ 值为 ０． ０３７ ～
０．６３９，为氧化—贫氧环境，且以氧化环境为主。 在

雪球事件结束后的升温过程中，全球海平面处于持

续上涨的状态，正常情况下剖面的氧化还原环境应

该随水深加大而更加还原，而长河桥剖面上的氧化

还原环境发生了相反的变化，这可能与雪球事件后

冰川融化导致分层的海水发生混合的过程有关。
在雪球融化初期，由于深层缺氧富有机质的大洋水

上涌，上升洋流使得这一地区的海水处于缺氧状

态，而随着大量富氧淡水的注入，上升洋流所带来

的深层大洋水被迅速氧化，该地区转为氧化环境，
剖面上部样品中 Ｃｅ 的轻微负异常也可作为上升洋

流存在的证据［１８，４３⁃４４，５３⁃５４］ 。
由于淡水的注入会带入陆源物质，所以对于海相

与非海相环境敏感的 Ｙ ／ Ｈｏ 值可以间接反映淡水注

入量的变化。 Ｙ 和 Ｈｏ 表层络合能力存在差异，Ｈｏ 在

海水中沉淀的速度大约为 Ｙ 的 ２ 倍［５５］，因此二者的

比值在海相与非海相沉积环境中有明显差异。 相关

研究表明，上地壳的 Ｙ ／ Ｈｏ 约为 ２７．５ 且非常稳定［５６］，
而现代大洋的 Ｙ ／ Ｈｏ 分布在 ６０～９０ 之间，其变化主要

受到盐度的影响［５７］。 对于沉积物和沉积岩，当其 Ｙ ／
Ｈｏ 比值大于 ２７．５ 且接近 ４４ 时，认为其组成中陆源

碎屑所占比例很小或无陆源碎屑。 长河桥剖面的 Ｙ ／
Ｈｏ 值分布在 ２７．５１～３６．８９，样品均表现出海相与非海

相混合的特点，且自底部向上该值逐渐减小（表 ２），
剖面上部样品的 Ｙ ／ Ｈｏ 值更接近上地壳的平均值，说
明上地壳风化残渣对样品的影响更强烈。 这很可能

反映了在雪球融化后，该区域的风化作用和地表径流

均在不断增强，使得陆源碎屑的供给量不断增加，导
致了 Ｙ ／ Ｈｏ 值持续降低。
４．４　 酸不溶物元素地球化学

为了在得到古海洋环境变化证据的同时了解同

时期大陆环境的变化情况，对秀山长河桥剖面样品尝

试性进行了酸不溶物的地球化学分析。 由于碳酸盐

岩中的酸不溶物主要来自大陆，所以其元素地球化学

组成反映了其源区的组成特征。
在研究岩石风化程度时，常使用化学蚀变指数

（ＣＩＡ）来反映其所处的化学风化背景［５８⁃６１］。 由于酸

不溶物可以代表盖帽碳酸盐岩形成时主要陆源碎屑

供给区的地球化学特征，因此，酸不溶物的 ＣＩＡ 可以

反映当时陆源碎屑源区的风化环境背景［６２］。 长河桥

剖面的碳酸盐岩酸不溶物 ＣＩＡ 值稳定在 ７２ 左右（表
７），根据前人的研究，ＣＩＡ 值在 ６５ ～ ８５ 之间表明化学

风化作用中等，一般指示了温暖湿润的环境特征［６３］。
这一环境特征与前人建立的雪球后环境变化模型向

吻合，反映了雪球结束后全球温度与降水同时迅速回

升的特点。

表 ７　 长河桥剖面陡山沱组盖帽白云岩酸不溶物主量元素含量（％）与 ＣＩＡ 值
Ｔａｂｌｅ ７　 Ｔｈｅ ｍａｊｏｒ ｅｌｅｍｅｎｔｓ ｃｏｎｔｅｎｔ （％） ａｎｄ ＣＩＡ ｏｆ ｔｈｅ ａｃｉｄ⁃ｉｎｓｏｌｕｂｌｅ ｐａｒｔ ｏｆ ｔｈｅ Ｄｏｕｓｈａｎｔｕｏ ｃａｐ ｄｏｌｏｓｔｏｎｅｓ ａｔ ｔｈｅ ＹＩ Ｓｅｃｔｉｏｎ

样号 厚度 ／ ｍ ＳｉＯ２ Ａｌ２Ｏ３ Ｆｅ２Ｏ３ ＭｇＯ ＣａＯ Ｎａ２Ｏ Ｋ２Ｏ ＭｎＯ ＴｉＯ Ｐ２Ｏ５ ＦｅＯ ＣＩＡ
ＸＳ⁃１ ０．１ ５０．９４ １６．３５ ７．５２ ０．９５ ０．０９ ０．４９ ５．０３ ０．００４ ２．０８ ０．１１ ２．６ ０．７２
ＸＳ⁃２ ０．３ ６０．２６ １４．０２ ７．３７ ０．８８ ０．０９ ０．２１ ４．７５ ０．０６７ １．５２ ０．１５ １．５３ ０．７１
ＸＳ⁃３ ０．７ ４６．４５ ２２．２９ １１．９６ ２．２９ ０．０７ ０．１１ ７．３６ ０．１７５ ０．９９ ０．１５ ０．４５ ０．７３
ＸＳ⁃４ １．０ ６０．８７ ２１．３３ ２．２ ２．１２ ０．０６ ０．１２ ７．５４ ０．００４ ０．９４ ０．０２ ０．５５ ０．７２
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５　 结论

（１） 重庆秀山长河桥剖面陡山沱组盖帽碳酸盐

岩 Ｃ 同位素数据与扬子地区多数陡山沱组盖帽碳酸

盐岩相似，与同期世界范围内其他剖面也具有可比

性，符合前人提出的海水分层混合模式的 Ｃ 同位素

特征。 Ｕ自生 ／ Ｔｈ 值反映出该地区在雪球后经历了由

缺氧—贫氧环境向贫氧—氧化环境的转变，这表明雪

球后深部缺氧富有机质的大洋水随上升洋流上涌，与
表层富氧海水及大量注入的淡水相混合，并被迅速氧

化的过程。 Ｃｅ 异常值也反映碳酸盐岩的沉积环境可

能处于弱氧化环境，且极有可能与上升洋流相关。
（２） 该剖面样品的 Ｅｕ ／ Ｅｕ∗值均表现出正异常，

而 ０．３ ｍ 以下的部分 Ｅｕ 正异常幅度较大， Ｅｕ 正异常

的出现与埃迪卡拉系沉积岩中常见的 Ｅｕ 轻微正异

常相似。 因此，剖面 ０．３ ｍ 以下的部分可能记录了埃

迪卡拉纪大洋中频繁的热液活动或近源热液活动。
虽然 Ｅｕ ／ Ｅｕ∗与 Ｂａ ／ Ｓｍ 具有高度的相关性，但 Ｂａ 的

来源很可能为海底热液，因此即使 Ｅｕ 正异常可能由

较高 Ｂａ 含量导致，其特征依然反映了热液活动。
（３） 样品８７Ｓｒ ／ ８６Ｓｒ 值高于埃迪卡拉纪海洋平均

值，表明有壳源锶的大量输入，可能与雪球事件之后

不断增多的大气降水和冰川融水有关。 Ｙ ／ Ｈｏ 值表

现出海相与非海相的混合特征，且自下向上逐渐接近

上地壳的平均值，同样说明当时有大量的陆源碎屑物

输入，且输入量不断增大。 这表明在雪球期结束后，
随着温度的回升，降水量增长，使地表化学风化作用

增强、径流量增大，将大量陆源碎屑带入了海洋。
（４） 盖帽碳酸盐岩的酸不溶物可以反映沉积时

的大陆环境风化背景，通过对其主量元素的测定，发
现其化学蚀变指数（ＣＩＡ）稳定在 ７２ 左右，说明当时

大陆环境由雪球期寒冷的冰川环境，迅速过渡到了温

暖湿润的环境。
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