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摘要    西藏南部上白垩统大洋红层岩石类型有碳酸盐岩、泥质岩和硅质岩. 碳酸盐岩又细分为

红色有孔虫颗粒灰岩、红色生物碎屑泥晶灰岩、红色含微体生物泥晶灰岩、红色泥晶灰岩、红色-
杂色内碎屑砾状灰岩等类型; 泥质岩主要为红色页岩; 硅质岩有红色放射虫岩、红色(含)放射虫

硅质岩、红色硅质岩. 红色页岩沉积环境为碳酸钙补偿面(CCD)之下、受浊流影响的下斜坡/盆地

相; 而红色灰岩为远洋沉积环境下由先成的较浅水上斜坡红色灰岩层通过滑移、滑塌沉积在下斜

坡页岩内. 野外观察、显微镜、扫描电子显微镜、X 射线衍射和漫反射数据表明, 细小的、分散

状出现的赤铁矿是导致藏南上白垩统大洋红层呈现红色的根本原因, 赤铁矿不是碎屑来源的, 而
是同沉积期-成岩早期阶段的产物. 无论是红色页岩还是红色灰岩, 都以出现高含量 Fe2O3 和低含

量 FeO 为特征, 铁主要以三价形式出现, 指示了一种氧化条件. 藏南大洋红层沉积时期, 在东特

提斯洋上斜坡-下斜坡-盆地环境下广泛出现高含量溶解氧的氧化条件, 导致该条件出现的主要因

素是气候变冷、洋流活动和海洋-大气氧通量改变.  
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顾名思义, “红层”指的是以红色为主要颜色的沉

积地层 [1]. 根据沉积环境的不同, 又有陆相红层和大

洋红层之分 [2]. 相对于广泛存在且研究程度较高的陆

相红层而言, 大洋红层长期以来并没有得到足够的

重视 [1,3]. 追溯起来, 白垩纪大洋红层并不是新事物. 

早在 19 世纪, Štùr[4]就曾对斯洛伐克喀尔巴阡白垩系

红色灰岩进行过研究, 之后欧洲许多国家先后对该

套地层进行研究, 但一直到上世纪末仍以零星的地

层和古生物研究为主 [5]. 2002, 2003 年先后执行的

IGCP463, 494项目, 把白垩纪大洋红层研究提升到一
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个新高度 [6]. 国际上, 近年来, Hu等 [5]发现上白垩统

大洋红层具有十分广泛的分布, 如北大西洋、西班

牙、意大利亚平宁、阿尔卑斯、喀尔巴阡、黑海、高

加索、喜马拉雅、北太平洋等地区, 可能是整个中低

纬度全球大洋深水沉积的重要特征; Melinte等 [7]通过

钙质超微化石研究, 系统厘定了罗马尼亚东喀尔巴

阡大洋红层的时代为坎潘期-古新世早期; Wagreich 
等 [8]研究奥地利北阿尔卑斯Nierental组大洋红层后, 
发现盆地形态和碎屑输入强烈影响着大洋红层的出

现和沉积相; Kuhnt等 [9]对东西特提斯坎潘期-马斯特

里赫特期深水底栖有孔虫研究发现, 大洋红层可分

为 3 个生物相: 深海红色泥岩与矮小深海生物组合、

深海红色泥灰岩与含钙质胶结有孔虫组合、深水远洋

灰岩与Rhizammina组合.  
对于白垩纪大洋红层的发源地-藏南床得组的研

究已经较为深入, 多学科研究成果已经发表如生物

地层学 [10,11]、岩石地层学 [12~14]、无机地球化学 [15]、

有机地球化学 [16]等. 然而, 以往并没有对红层的矿

物 

学、岩石学和沉积环境给予足够的重视, 而这是理解

大洋红层成因机制的基础. 本文以西藏南部床得组

为对象, 在典型剖面研究基础上(图 1, 2), 对岩石类

型、沉积环境以及颜色机理进行系统研究. 研究成果

对于建立东特提斯大洋红层标准剖面、深刻理解大洋

红层的成因具有重要意义.  

1  地质背景 
研究区位于中国西藏江孜县和浪卡子县, 构造

上属于特提斯喜马拉雅北带 [17,18](图 1, 2). 该区白垩

系整体为印度被动大陆北缘深海半远洋-远洋复理石 
相 [17,18]. 王成善等 [13]重新厘定, 由下而上分为加不

拉组、床得组和宗卓组. 加不拉组时代为早白垩世贝

里阿斯阶至晚白垩世三冬阶早期, 下部以黑色页岩

为主, 上部为稳定的灰黑色(风化后呈灰白色)硅质/
钙质页岩; 床得组为特征红色岩层, 由紫红色、褐红

色中-厚层有孔虫泥晶灰岩和紫红色页岩组成, 系本

文研究对象; 宗卓组为灰黑色粉砂质页岩夹大量砂

岩、 
 

 
图 1 

(a) 藏南拉萨-江孜地区交通示意图, 指示研究区江孜地区(b)和羊湖地区(图 2)位置; (b) 江孜地区上白垩统大洋红层露头 
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分布示意图及实测剖面位置. CD: 床得剖面; BN: 邦岗剖面; CX: 采雄剖面; YL: 勇拉剖面; WM: 维美剖面 

 
图 2  藏南羊卓雍错南部地区上白垩统大洋红层分布略图 

示巴尔冈剖面位置 

 
灰岩、硅质岩外来岩块, 主体属滑塌堆积层, 时代为

坎潘中晚期到古新世晚期 [19].  
床得组因其颜色特征、地貌上易于分辨而作为地

层识别的标志层 [12,13], 在江孜地区分布广泛, 平面上

多呈透镜体状分布(图 1), 仅在江孜床得剖面比较连

续(图 1), 厚度 28.9 m. 床得组含丰富浮游有孔虫和

少量保存欠佳的钙质超微化石, 指示其时代为三冬

期-坎潘期(浮游有孔虫化石带Dicarinella asymetrica, 
Globotrancanita elevata, Globotruncana calcarata, G. 
ventricosa)[10,11].  

床得组红层不仅见于江孜地区, 还在羊卓雍错

湖(简称羊湖, 下同)南侧发现其踪迹 [20](图 2), 显示

出床得组区域上的稳定分布. 羊湖巴尔冈剖面红层

组合为红色页岩、红色放射虫硅质岩、红色含有孔虫

泥晶灰岩等, 根据浮游有孔虫 [20]Globotruncana lin-
neiana, G. stuarti, G. carinata, Pseudotextularia sp., 
Heterohelix sp.和底栖有孔虫 [9]Paratrochamminoides 
spp., Nothia spp., Arenobulimina dorbignyi, Goesella 
rugosa, Remesella varians, Dorothia oxycona, Dorothia 
retusa, Gaudryina pyramidata, Clavulina subparisien-
sis, 其时代大体为晚白垩世坎潘-马斯特里赫特期.  

2  样品与测试方法 
样品采自江孜地区床得剖面、邦岗剖面、采雄剖

面、勇拉剖面、维美剖面(图 1)以及羊湖巴尔冈剖面(图
2), 有关这些剖面的详细描述参见胡修棉 [21].  

新鲜样品在玛瑙钵中磨至 200目, 40 h内加 1 mol

醋酸并反复搅拌祛除 CaCO3, 加双氧水祛除有机质, 
蒸馏水多次冲洗并用离心机分离, 65℃恒温烘干. 烘
干粉末样品在南京大学地球科学系 D／MAX-3A 型

自动 X 射线衍射仪上进行分析, 扫描条件: 铜靶, 电
流 20 nnJL, 电压 40 kV, 扫描角度为 2°~70°.  

漫反射光谱分析在南京大学内生金属矿床成矿

机制研究国家重点实验室进行 , 分析仪器为

Perkin-Elmer Lambda 6 分光光度计, 扫描从 320 ~ 
2480 nm, 扫描间隔为 2 nm. 本文主要利用 400 ~ 700 
nm(可见光部分)之间的数据进行铁氧化物研究. 反
射光谱的一阶导数可以定量表示反射光谱曲线倾斜

变化, 即曲线的斜率. 计算一阶导数是因为反射光谱

图相对较为平缓, 而反射光谱的一阶导数曲线则包

含了更多的峰或谷, 这些峰或谷的位置已被证实代

表了不同的沉积组成和矿物 [22]. 具体选择间隔 10 nm
的两光谱值之差除以光谱间隔值 10 nm, 即为该点一

阶导数值.  
常量元素测试采用容量分析法测试, 测试误差

为<5%. 由国土资源部宜昌地质矿产所测试分析中心

完成.  

3  红层岩石类型 

3.1  江孜地区 

江孜地区床得组红层岩石类型如下:   
(1) 红色泥晶有孔虫灰岩 
有孔虫含量大于 90%(图 3(a)). 岩石不均匀, 部

分为泥粒灰岩, 局部有孔虫散落于灰泥基底之中. 可
明显见到两种不同颜色的基底, 一是颜色鲜艳, 为紫

色-红色, 灰泥质成分偏多; 二是浅紫色, 钙质成分偏

多. 这说明有孔虫等化石为外来搬运沉积. 见石英颗

粒, 粒径约 0.05 mm, 棱角明显. 偶见海百合碎屑. 
(2) 红色生物碎屑泥晶灰岩 
主要有两类, 一类为有孔虫泥晶灰岩(图 3(b)), 

有孔虫含量 30%~50%, 主体为浮游有孔虫, 亦见底

栖有孔虫、放射虫等, 生物扰动构造发育, 见少量磨

圆度较好的灰岩内碎屑; 另一类为放射虫泥晶灰岩, 
含量 30%, 多被方解石交代, 见少量石英碎屑(3%),  
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图 3  藏南上白垩统大洋红层沉积结构和显微照片 

(a) 红色有孔虫颗粒灰岩, 床得剖面样品 CD36b1; (b) 红色有孔虫泥晶灰岩, 勇拉剖面样品 YL12; (c) 红色内碎屑砾状灰岩, 碎屑流沉积, 床得剖

面 35 层样品 0602Q; (d) 红色硅质页岩, 夹薄层浊积灰岩, 床得剖面第 34 层; (e) 红色放射虫岩, 巴尔冈样品 BG05; (f) 黄灰色火山岩屑生物碎屑

砾状灰岩, 碎屑流沉积, 巴尔冈样品 BR9A1; (g) 红色泥晶灰岩与硅质岩组合, 层的顶底均为红色含有孔虫泥晶灰岩, 中间为红色放射虫硅质岩和

放射虫岩, 两者之间突变接触, 巴尔冈剖面 23 层; (h) 红色灰岩内出现灰色圆形—椭圆形灰岩碎屑, 床得剖面样品 CD35.1 
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基质为被高度氧化的褐红色灰泥. 
(3) 红色含微体生物泥晶灰岩 
微体生物主要为有孔虫, 有孔虫含量 15%~25%, 

重结晶作用明显. 有孔虫壳多沿纹层分布.  
(4) 红色泥晶灰岩 
灰泥组分大于 90%, 生物含量极少, 以有孔虫为

主. 生物扰动构造发育, 粉砂级粒径石英常见.  
(5) 红色-杂色内碎屑砾状灰岩 
内碎屑多为砾屑, 粒径多为 8 mm(图 3(c)), 分选

性差、磨圆度差-中等, 多为灰泥质, 其成分有有孔虫

灰岩、有孔虫泥晶灰岩、微晶灰岩、含有孔虫泥晶灰

岩、泥晶灰岩等类型 . 有孔虫 (多为浮游有孔虫

Globotruncana)散落于内碎屑之间, 见塑性流动. 见
棘皮类碎屑(直径~6 mm), 少量的放射虫. 该类沉积

代表着一种碳酸盐内碎屑来源的碎屑流沉积.  
(6) 红色页岩 
颜色呈深棕红色, 页片状(图 3(d)), 硅质组分高, 

缺少碳酸钙沉积. 微缝合线发育, 粉砂级石英常见, 
含量 5%. 系 CCD 面之下的沉积.  

3.2  羊湖地区 

羊湖地区红层与江孜地区相同的岩相有红色有

孔虫灰岩、红色含有孔虫泥晶灰岩、红色页岩. 除此

之外, 还有以下特殊岩相:  
(1) 红色放射虫岩 
暗红褐色, 圆形放射虫含量丰富, 达 70%~80%, 

直径 70~210 μm(图 3(e)), 放射虫多由玉髓充填, 基
质为铁质氧化物、硅质. 生物扰动构造发育, 见少量

的硅质骨针、缺乏碳酸盐沉积.  
(2) 红色(含)放射虫硅质岩 
暗红褐色, 放射虫含量 10%~50%, 多为 20%~ 

40%, 大小不一, 但直径多小于 70 μm, 放射虫多发

生燧石化, 部分放射虫被钙质交代, 基质为铁质氧化

物. 生物扰动构造发育, 放射虫沿纹层状聚集, 见少

量的有孔虫.  
(3) 红色硅质岩 
红色, 放射虫含量小于 10%, 基质为硅化泥晶, 

见粉砂级石英、少量的有孔虫. 部分放射虫被钙质或

海绿石交代, 生物扰动构造发育.  

(4) 黄灰色火山岩屑生物碎屑砾状灰岩 
广泛见于红层之间. 浅黄灰色, 砾屑主要为生物

碎屑(图 3(f)), 磨圆度差, 多为棱角状, 分选性差, 最
大粒径可达十几毫米, 含量 60%~90%, 主要有海绵、

棘皮动物类, 次要生物碎屑有红藻类(珊瑚藻)、双壳

类等. 火山岩岩屑(玄武岩等)含量 10%~30%, 磨圆度

好, 分选性好, 粒径 0.2 mm 左右. 为碳酸盐与火山碎

屑混合来源的碎屑流沉积.  
在巴尔冈剖面还出现一种有趣的现象: 层的顶

底均为红色含有孔虫泥晶灰岩, 中间为红色放射虫

硅质岩和放射虫岩, 两者之间突变接触(图 3(g)), 中
间一层厚 0.04 mm 暗紫红色泥岩. 就结构和成分来看, 
为典型的远洋沉积.  

4  红层沉积环境 
江孜地区床得组红色页岩整体缺乏碳酸钙沉积, 

红色页岩内发育薄层含浮游有孔虫泥灰岩(CaCO3 含

量可达 40%), 两者之间突变接触(图 3(d)), 泥灰岩内

有孔虫呈条带状分布, 这被解释为浊流沉积. 红色页

岩内贫生物, 仅见极少量的底栖有孔虫.  
江孜地区床得组红色灰岩内生物以浮游有孔虫

Globotruncana 为主, 偶见海百合碎屑, 未见底栖生

物, 整体表现出远洋环境特点. 但是无论从宏观还是

微观来看, 床得组红色灰岩层都不是原地沉积, 而是

属于一种滑移-滑塌沉积, 即先成的较浅水上斜坡红

色灰岩层通过滑移、滑塌作用沉积在下斜坡页岩内, 
证据有: (1) 在床得剖面床得组上部出现典型的碎屑

流沉积, 沉积物以灰岩内砾屑为主(图 3(c)); (2) 灰岩

并不是规则层状分布, 而是呈断续状分布, 与页岩突

变接触; (3) 灰岩内出现不规则页岩碎屑, 被解释为

在先成的灰岩未固结之前, 页岩和灰岩一起卷入滑

塌沉积; (4) 灰岩内普遍出现两类内碎屑, 一类为灰

色、灰绿色碎屑(图 3(h)), 肉眼可见, 粒径 0.1~10 mm
不等, 圆形-椭圆形, 其成分多为泥晶灰岩、有孔虫灰

岩; 另一类为红色不规则长条状泥质岩碎屑. 两类碎

屑的存在代表着不同的沉积条件. 前一类应为较浅

水先期沉积, 后经搬运于较深水处(斜坡-盆地)再沉

积; 后一类为盆地-斜坡红色泥质岩沉积后, 在未固

结之前, 由于某种地质作用(如海啸、地震等)使其被 
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快速搅动、掀起、撕裂后快速沉积所致; (5) 灰岩顶

底界面出现特征的灰绿色硅质泥晶灰岩, 硅化现象

为成岩期产物, 而其中一层灰岩的上下约 20 cm 厚的

灰绿色页岩也可能是同时滑移沉积产物; (6) 红层内

广泛出现滑塌体, 如床得剖面床得组上部出现巨大

的灰白色有孔虫灰岩外来岩块, 在江孜至浪卡子公

路白洒村附近, 红色页岩与玄武岩一道构成外来岩

块, 而在江孜勇拉剖面红层本身作为一个大的混杂

岩体出现在宗卓组内(图 1).  
综上所述, 江孜地区床得组红层沉积环境应为

上斜坡-下斜坡/盆地相. 上斜坡环境下沉积为红色灰

岩, 而下斜坡/盆地相则出现红色页岩.  
从床得剖面垂向沉积环境演化来看(图 4), 首先

从稳定的加不拉组下斜坡-盆地环境的硅质页岩相过

渡为床得组硅质红色页岩相, 沉积环境没有发生明

显的变化 , 除了页岩的颜色由灰色-黑色变为红色 , 
代表着氧化还原条件由还原条件向氧化条件的转变

(详见下文). 之后, 下斜坡环境下的红色页岩接受来

自上斜坡滑移的灰色灰岩体(图 5). 红层上部逐渐过

渡为不稳定的下斜坡沉积, 上斜坡沉积的红色泥晶

灰岩、生物碎屑灰岩在滑移作用、滑塌作用共同作用

下沉积于下斜坡环境, 局部还出现碎屑流沉积. 红层

的结束以出现大规模的滑塌堆积(宗卓组)为标志(图
4, 5).  

羊湖巴尔冈剖面红层的沉积环境要复杂的多 , 

一方面是由于构造作用的破坏, 小断层、褶皱的发育, 

使得地层层序混乱(图 2, 6); 另一方面是由于大量发

育黄灰色火山岩屑生物碎屑砾状灰岩(图 6), 该砾石

的出现指示着一种水下的碳酸盐化石与火山岩岩屑

混合来源的碎屑流沉积(图 5). 同时, 该剖面还出现

典型的泥晶灰岩、放射虫硅质岩、泥质岩, 指示着深

水 CCD 面附近半远洋环境. 整体缺乏陆源碎屑物质

的输入, 属于一种频繁受水下重力流影响的半远洋

环境, 其火山物质和碳酸盐物质来源于发育于火山

岩之上的碳酸盐建造(图 5). 羊湖地区暗红褐色硅质

岩以富含大量的放射虫为特征, 是否代表着高生产

率、上升洋流的存在需要进一步证据. 

 
图 4  江孜床得剖面上白垩统大洋红层柱状图与沉积环境

变化 
 

 
图 5  西藏南部白垩纪大洋红层沉积模式 

5  红层颜色 

5.1  矿物特征 

显微镜下, “红色”均表现为不可见晶形出现于基 
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图 6  羊湖巴尔冈剖面地层柱状图与沉积环境变化 

 
质中, 扫描电子显微镜下也没有发现明显的结晶良

好的赤铁矿矿物晶体. 去 CaCO3 后灰岩粉末样品的

颜色由全岩粉末样品的灰品红色变为暗紫红色, 说

明 CaCO3 含量不改变沉积物的颜色类型, 但决定着

颜色的亮度. X 射线衍射结果表明, 石英、钠长石、

赤铁矿为残留物的主要成分, 赤铁矿在红色灰岩和

红色页岩中出现特征衍射峰 3.68, 2.70, 2.52, 2.20, 
1.84, 1.69, 1.486 Å. 由此我们认为, 赤铁矿是以细小

的、分散状的形式出现于红层内.  

5.2  漫反射特征 

Balsam和Deaton[23]利用漫反射光谱(DRS)技术对

深海沉积物进行了研究, 结果表明, 赤铁矿和针铁矿

在可见光范围都有明显的一阶导数峰值, 其中赤铁

矿的特征峰中心在 565 nm. 针铁矿有两个一阶导数

峰, 一个峰在 535 nm, 另一个峰在 435 nm. 由于 535 
nm的峰经常与赤铁矿的峰较难区别, 所以 435 nm的

峰能更好地指示针铁矿 [22,23].  
床得剖面 20 个红色沉积样品漫反射结果显示, 

无论岩石类型(灰岩、泥灰岩和页岩)和红色颜色深浅

(包括 5R5/4, 5YR6/1, 5R6/2, 5YR8/1, 10R4/2, 10R5/4, 
10R6/2)[24], 仅显示一个峰值出现在 560~570 nm之间, 
为赤铁矿特征峰(图 7(a)); 而其他灰色、灰绿色样品  

 
图 7  江孜床得剖面红色沉积与灰色沉积漫反射光谱一价

导数图 
(a) 红色样品; (b) 灰色、灰绿色样品 
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(N5, N6, 5Y7/2, 5Y8/1), 既缺乏赤铁矿特征峰, 也没

有出现针铁矿的两个一阶导数峰(图 7(b)), 这说明灰

色、灰绿色样品内缺乏高价的赤铁矿和针铁矿. 

5.3  主量元素特征 

床得剖面页岩常量元素分析结果显示(表 1), 相
对于上下地层的灰色页岩而言 , 红色页岩明显富

Fe2O3(平均 8.4%, 最高达 12.6%, 灰色页岩仅 1%~ 
4%), FeO 含量明显偏低, K2O 含量略高, 其他常量元

素(包括MnO)变化不明显. 巴尔冈剖面红色页岩同样

以出现高含量 Fe2O3(8.57%)、极低含量 FeO(0.38%)
为特征, 铁主要以三价铁形式出现(表 1). 床得组红

色页岩与标准页岩相比(表 1), Fe2O3 含量明显高于全

球标准页岩, 与现代太平洋红色黏土值相当, FeO 明

显低于标准页岩(表 1). 以上数据表明, 床得组红色

页岩与现代太平洋红色黏土在化学组成上相似, 明
显富高价的三氧化二铁, 高价铁的大量出现指示了

一种沉积环境的氧化条件, 并成为红色形成的根本

原因.  
西藏上白垩统红色灰岩以富三价铁为特征(表 1), 

床得剖面红色泥晶灰岩 Fe2O3 含量 3.43%~5.62%(平
均 4.27%), 巴尔冈剖面红色泥晶灰岩 Fe2O3 含量

1.2%(表 1), 而灰色灰岩 Fe2O3 含量仅 0.57%. 这进一

步证实, 无论是页岩还是灰岩, 高含量的三氧化二铁

是造成红色的主因. 

6  讨论 

6.1  沉积环境和构造作用对红层的控制 

在红色页岩内, 与硅质页岩突变接触的极薄层

泥灰岩层被解释为浊流的产物(图 3(d)). 泥灰岩颜色

通常为红灰色、灰色, 局部泥灰岩顶底为灰红色, 中
间为灰色. 这说明浊流沉积的出现导致红色沉积的

消失. 由于浊流、碎屑流等重力流为瞬间事件, 其沉

积速率高, 有机质因没有足够的时间完全氧化而部

分被保留, 因而沉积物多呈灰色、灰白色. 这一现象

在意大利、奥地利等地区大洋红层沉积中也同样出现, 
如在意大利Ancona城Fornaci采石场, 红色灰岩内发

育的灰白色灰岩层就是钙质浊流沉积 [5]. 在奥地利

Gosau盆地, 红色灰岩与灰色灰岩交替出现的原因就

在于红层是远洋沉积, 而灰色是带入大量的陆源碎

屑沉积的浊流沉积 [8]. 
目前, 在藏南发现的床得组红层, 大多以透镜体

形式出现(图 1). 分两种情况, 一是作为构造混杂岩

块出现, 如江孜勇拉、采雄等剖面. 同样以混杂岩块

形式出现的大洋红层还出现在江孜白洒、萨迦、萨嘎、

扎达等地 [11]. 另外一种情况是由于沉积滑移导致红

层以不连续透镜体形式分布, 如床得、维美等剖面. 
因此, 构造作用对大洋红层的改造也是非常明显的. 

6.2  红层的颜色及成因探讨 

野外观察表明, 西藏上白垩统大洋红层岩层呈 
 

表 1  藏南上白垩统页岩、灰岩常量元素百分含量(%)及其与其他地区对比 
样品类别 样品数 SiO2 TiO2 Al2O3 Fe2O3 FeO MgO CaO Na2O K2O MnO P2O5

宗卓组灰色页岩 3 40.80 — 17.37 3.15 4.26 — 6.01 — — 0.12 0.16

床得组灰色页岩 2 37.89 — 15.97 1.77 6.68 — 11.55 — — 0.28 0.21

床得组红色页岩 14 50.27 1.20 15.82 8.39 1.77 2.14 5.90 0.88 4.04 0.22 0.30

床 
得 
剖 
面 

加不拉组灰-黑色页岩 10 59.14 0.87 13.04 4.07 2.52 2.02 5.32 0.95 2.56 0.25 0.62
             

       巴尔冈红色页岩 4 56.88 1.08 15.34 8.12 0.59 3.12 2.97 1.08 3.27 0.34 0.16

全球标准页岩 [25] 58.10 0.65 15.40 4.02 2.45 2.44 3.11 1.30 3.24 — 0.17

页
岩 

现代太平洋红色黏土 [26] 54.9 0.78 16.6 7.7 — 3.4 0.7 1.3 2.7 0.56 0.25

红色灰岩 4 31.43 — 9.67 4.27 1.80 — 25.78 — — 0.24 0.17床 
得 
剖 
面 

灰色灰岩 4 21.73 — 3.85 0.57 0.85 — 38.65 — — 0.97 0.10

巴尔冈红色灰岩 1 25.30 — 2.83 1.20 0.11 — 37.56 — — 0.59 0.14

灰
岩 

土耳其上白垩统红色灰岩 [27] 17.70 — 2.80 2.00 0.40 — 41.90 — — 0.20 0.20
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单层产出, 与上下层接触关系清晰, 内部颜色鲜艳而

均匀, 未见还原色斑, 颗粒边缘未见陆相红层碎屑常

见的铁质氧化边, 这表明该红层的颜色并不是表生

阶段风化作用的产物, 而是同沉积期-成岩早期阶段

的原生继承色. 另外, 部分单个岩层之内从底部到顶

部见到从灰色-灰白色向红色-品红色的转变, 这进一

步说明红色不是风化作用的结果, 同时也说明红层

的颜色不是由于碎屑来源的赤铁矿引起的. 原因是: 
一方面, 随着灰色-灰白色向红色-品红色的转变, 黏
土矿物组成基本没有发生变化, 均表现一种以伊利

石为主(65%~90%), 绿泥石次之(可达 30%)组合 [21], 
这说明不同颜色沉积时期物源区的岩石类型和气候

条件相似, 碎屑来源相同. 另一方面, 对应于颜色的

转变, 指示碎屑来源的化学元素(如Al, Si等)基本没

有变化(表 1), 进一步说明碎屑来源大体相同.  
结合矿物学、漫发射分析和主量元素特征, 我们

认为, 细小的、分散状出现的赤铁矿是导致西藏上白

垩统大洋红层呈现红色的根本原因, 赤铁矿不是碎

屑来源的, 而是同沉积期-成岩早期阶段的产物. 相
同的认识来自与西藏相似的土耳其和意大利上白垩

统大洋红层的研究. Eren等 [27]对土耳其上白垩统大洋

红层的研究表明, 红色灰岩和泥灰岩中赤铁矿重量

百分比为 0.5%~3.0%, 扫描电子显微镜下赤铁矿呈六

边形, 片状生长于颗粒的外延部分, 说明赤铁矿为成

岩早期产物, 其分散状的分布是导致灰岩呈现红色

的根本原因. Channell等 [28]通过研究意大利上白垩统

远洋红色灰岩的磁性矿物特性, 发现不同的磁性组

分记录的地层极性反转界线并不在精确的同一地层

位置, 在由磁铁矿定义的地磁反转界线之下几十厘

米, 一些赤铁矿颗粒被反转后的磁场所磁化, 这进一

步证实红层中的赤铁矿为早期成岩阶段产物, 其形

成时间大致为 10 万年左右.  

6.3  大洋红层的古海洋学意义 

沉积物-水界面的氧化还原条件直接决定着沉积

物表层的氧化还原性, 前者主要由有机质堆积速率

和底层水溶解氧含量决定, 溶解氧为氧化剂, 有机质 
为还原剂 [29,30]. 因此, 沉积物氧化还原性归根结底受

有机质堆积速率和底层水溶解氧含量控制. 从灰岩

内保存大量的有孔虫、钙质超微化石以及硅质岩内出

现大量的放射虫, 说明红层沉积时期内有机质堆积

速率并不低, 因此造成红层所对应的氧化条件是由

于底层水出现高含量的溶解氧决定的, 并且, 这种高

含量的溶解氧条件不仅出现在CCD面之下的盆地环

境, 还出现在红色灰岩沉积所对应的下斜坡-上斜坡

环境.  
古地理上, 晚白垩世西藏南部江孜-羊湖地区大

体位于南半球赤道附近 [31], 属于印度板块与拉萨板

块碰撞之前的东特提斯洋南部. 上白垩统大洋红层

在西藏南部的出露, 说明红层所对应的三冬期-坎潘

期在东特提斯洋上斜坡-下斜坡-盆地环境下广泛出现

高含量溶解氧的一种氧化条件.  
为什么晚白垩世特提斯洋深水环境下出现高溶

解氧含量的异常氧化条件？综合白垩纪古海洋和古

气候以及白垩纪大洋红层的研究成果, 我们认为气

候变冷、洋流活动和海洋-大气氧通量改变很可能是

导致该异常条件的主要因素.  
(1) 气候变冷  白垩纪大量氧同位素和古生物

数据显示, 在赛诺曼-土伦界线期间全球气温出现极

高值 [32,33], 到白垩纪末整体气候不断变冷 [34,35]. 全球

变冷将使得海水溶解氧浓度整体性增加, 氧化能力

增强.  
(2) 洋流活动和古地理变化  气候变冷的直接

后果是在高纬度地区形成富溶解氧的冷水团, 下沉

形成底层洋流. 另外, 由于盐度的变化, 白垩纪时期

也有可能在低纬度地区由于海水变重而下沉形成的

温盐底层水 [36]. 由于晚白垩世古地理格局发生明显

变化, 北大西洋与南大西洋、西特提斯、西太平洋均

连通, 大洋间发生深水交换 [37], 白垩纪末期由于印

度板块快速漂移和西特提斯的变窄, 结束了北大西

洋与西特提斯之间的深水交换 [38].  
(3) 海洋-大气氧通量改变  白垩纪早中期广泛

出现黑色页岩 [39], 富含有机质的黑色页岩的大规模

埋藏的结果是导致大气氧气含量的增加 [40], 而大气

氧浓度的增加必将导致海水溶解氧浓度相应增加 , 
海水整体氧化能力将增加. 仅以赛诺曼/土伦界线缺

氧事件为例 , 在短暂的 0.5 Ma埋藏有机碳总量达

1.6×1018 mol[40], 引起相同摩尔数的大气氧气总量的 
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增加, 相当于现今大气氧气总量的 4.2%.  

7  结论 
(1) 藏南上白垩统大洋红层内出现 9 类岩石类型, 

包括红色泥晶有孔虫灰岩、红色生物碎屑泥晶灰岩、

红色含微体生物泥晶灰岩、红色泥晶灰岩、红色-杂
色内碎屑砾状灰岩、红色页岩, 红色放射虫岩、红色

(含)放射虫硅质岩、红色硅质岩.  
(2) 江孜地区红色页岩沉积环境为 CCD 之下、

受浊流影响的下斜坡/盆地相; 红色灰岩为远洋沉积

环境下由先成的较浅水上斜坡红色灰岩层通过滑移、

滑塌沉积在下斜坡页岩内. 巴尔冈剖面红层属于一

种频繁受水下重力流影响的半远洋环境. 研究还证

实, 浊流沉积的出现导致红色沉积的消失.  
(3) 细小、分散状出现的赤铁矿是导致西藏上白

垩统大洋红层呈现红色的根本原因, 赤铁矿不是碎

屑来源的, 而是同沉积期-成岩早期阶段的产物. 无
论是红色页岩还是红色灰岩 , 都以出现高含量

Fe2O3、极低含量 FeO 为特征, 铁主要以三价铁形式

出现, 指示了一种氧化条件.  
(4) 晚白垩世大洋红层所对应时期, 在东特提斯

洋上斜坡-下斜坡-盆地环境下广泛出现高含量溶解氧

的一种氧化条件, 造成该氧化条件出现的主要因素

有: 气候变冷、洋流活动和海洋-大气氧通量改变.  

致谢    感谢同济大学刘志飞教授、南京大学季峻峰
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