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摘要  浙江省开化县底本乡皮园村组硅质岩和荷塘组黑色泥岩为埃迪卡拉纪-寒武纪过

渡时期(Ediacaran-Cambrian transition, E-C transition)下扬子盆地典型深水相沉积, 对其研

究有助于认识古海洋的氧化还原环境. 本文共采集岩石样品 53 件, 分析岩样中铁组分包

括黄铁矿的铁(FePy)、碳酸盐矿物中的铁(FeCarb)、氧化铁和氢氧化铁(FeOx)、磁铁矿的

铁(FeMag)、总铁(FeT)的含量和 δ13Corg 值. 结果表明: (1) 底本剖面皮园村组硅质岩和荷

塘组黑色泥岩样品中的黄铁矿含量普遍较低, 大部分小于 1%; FePy/FeHR 的值在<0.01~ 

0.81 之间, 绝大多数样品低于 0.5; FeHR/FeT 的值在 0.39~0.93 之间, 绝大多数样品高于

0.5. (2) 从碳同位素的对比可以看出底本剖面与其他剖面具有很好的对应关系, 并且界

定出埃迪卡拉纪与寒武纪的分界点在底本剖面皮园村组中下部 δ13Corg 值的最大负偏处. 

浙西皮园村组硅质岩和荷塘组黑色泥岩的沉积环境主体上以缺氧含铁为主, 较高的高活

性铁含量和较低的黄铁矿含量指示当时盆地深水中 H2S 相对缺乏, Fe2+是富余的; 且在荷

塘组下部和上部海水含氧量似乎有逐渐增加的趋势, 但氧气的增加量还不足以使深海达

到完全氧化. 因此, E-C 过渡时期古海洋环境是缺氧含铁的, 这样的环境制约了后生动物

在深水区的出现和演化, 并且为充分认识“寒武纪生命大爆发”的时空顺序和过程提供了

重要的参考. 
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时间大致在 2600~2100与 635~540 Ma期间, 地球

分别经历了 2 次大的全球性大气氧增加事件(GOEⅠ, 

GOEⅡ), 使得大气中的含氧量接近现在水平[1~3]. 在

此背景下 , 地球表面海洋的溶氧量和氧化还原状态

也随之发生了变化, 总体上大致依次经历了缺氧、部

分硫化和逐渐氧化的过程[4]. 海洋的氧化还原状态直

接关系到地球生命的演化、海洋生物的灭绝与复苏、

海洋生产力的变化等 , 也与一些重要沉积型矿产的

形成有着密切关系, 因此, 研究古海洋的氧化还原状

态有相当重要的意义.  

埃迪卡拉纪早期 , 在华南盆地的地层中发现了

地球上最古老的动物胚胎化石 , 随后迎来了生物大

爆发 ,  生物演化被认为与古海洋环境变化密切相

关[5,6]. 因此, 埃迪卡拉纪-寒武纪过渡时期(Ediacaran-  
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Cambrian transition, E-C transition)深海氧化还原状态

与生物演化之间的关系受到人们的普遍关注. 然而, 

由于海洋氧化还原性质研究的复杂性, 所以 E-C 过

渡时期海洋的氧化还原状态还存在一些争议. 例如, 

Canfield 等人[3]先是认为 Gaskiers 冰期之后深部海水

已经彻底地氧化, 造成了埃迪卡拉纪生物群的繁盛; 

后来, 他们又根据海相沉积岩中铁组分的记录, 提出

埃迪卡拉纪末期全球海洋的化跃面(Chemocline)之下

是缺氧和普遍含铁的 [7]. 此外, 其他研究表明, 阿曼

Sultanate 地区 Huqf Supergroup 和中国扬子地区陡山

沱组的高分辨 C, S 稳定同位素记录表明 Marinoan 冰

期之后发生了 3 次氧化事件, 导致全球海洋可能被最

终氧化[2,8]. Li 等人[9]的研究进一步提出, 在这一过渡

时期, 沉积水体结构可能存在上部及浅部富氧, 中部

近岸存在缺氧且富含硫化氢楔状体的硫化海 , 深部

缺氧含铁的分层模式. Goldberg 等人[10]通过对四川沙

滩剖面和贵州松桃剖面的研究, 认为在 E-C 过渡时

期高的硫同位素值和铁受限的迹象都表明华南盆地

深水区海洋大部分还是处在一种缺氧硫化的环境 , 

使得硫酸盐微生物群大量繁盛 [10]. 然而 , 也有一些

研究认为在这一时期 , 多细胞后生动物出现在陆棚

环境标志着华南盆地浅水区已经被氧化 , 深水区海

洋依然是缺氧含铁的环境[11~13]. 因此, E-C 过渡时期

的深海是否完全氧化? 若缺氧 , 那么究竟是缺氧含

铁还是缺氧硫化? 本文将通过对下扬子地区浙江西

部底本剖面 E-C 过渡时期深水盆地沉积的皮园村组

硅质岩和荷塘组黑色泥岩中的铁组分研究来进一步

探讨这个问题.  

1  地质背景 

在新元古代向显生宙过渡期 , 中国南方由于受

到了劳亚古陆与冈瓦纳古陆两个大陆重组事件的影

响, 由一个裂谷盆地向被动大陆边缘演化, 其基底是

中、高级变质的太古宙和古元古界以及浅变质的中元

古界地层 , 基底形成以后扬子地区进入了相对稳定

的地台发展阶段 [14~16]. 从埃迪卡拉纪开始 , 扬子区

沉积相带由西北向东南依次展布为碳酸盐台地相-斜

坡过渡带-盆地相[17]. 早寒武世早期区内继承了埃迪

卡拉纪的岩相古地理格局 , 由浅水台地向深水盆地

逐渐过渡形成浅水碳酸盐岩台地相、斜坡过渡相、盆

地相(图 1(a)). 盆地相地区(湘西、黔东、桂北、浙西

和皖南)沉积了一套以硅质岩、磷块岩和黑色泥页岩

为特征的地层序列 , 其中硅质岩主要以湘黔地区的

留茶坡组 , 桂北的老堡组和浙皖地区的皮园村组为

代表 , 其上的黑色泥页岩分别是以湘黔地区的牛蹄

塘组、九门冲组和浙皖地区的荷塘组为代表[20]. 浙西

底本剖面皮园村组和荷塘组组成该区 E-C 过渡时期

的地层序列.  

浙江以江山 -绍兴断裂带为界被一分为二 (图

1(b)), 此带以北称为浙西北区 , 以南称为浙东南区 . 

开化县底本剖面位于浙西北区下扬子地台的东南缘, 

属华南地层大区扬子地层区江南地层分区 , 属于盆

地相(图 1(a))[21].  

在底本剖面 , 地层自下而上由埃迪卡拉系西峰

寺组、皮园村组以及下寒武统的荷塘组和大陈岭组组

成(图 1(c)), 其中西峰寺组和皮园村组是平行不整合

接触 [22]. 它们都是盆地深水沉积的产物 , 皮园村组

厚约 130 m, 岩性比较单一, 主要是黑色硅质岩和硅

质炭质泥岩组成, 其中含有一些碳化的有机物碎片. 

皮园村组与其上的荷塘组以 1层约 1 m 厚的磷块岩分

界. 荷塘组厚约 160 m, 主要由磷块岩、石煤层、炭

质页岩和黑色泥岩组成, 发育水平细纹层理. 在皖南

蓝田剖面荷塘组磷块岩层之上的石煤层中发现了大

量的呈软躯体保存的海绵生物化石、海绵骨针和软舌

螺化石[6,23], 但是在底本剖面荷塘组石煤层中并没有

发现这样的生物化石. 

2  样品采集与分析测试 

2.1  样品采集 

浙西底本剖面皮园村组和荷塘组地层发育连续, 

并且出露完好, 沿公路分布. 在底本剖面自下而上以

2~8 m 为间距系统地采集了新鲜样品 53 件, 皮园村

组 27 件, 荷塘组 26 件, 这些样品点均匀分布在剖面

中, 基本涵盖了 E-C 过渡时期的全貌, 能够反映 E-C

过渡时期下扬子盆地深水的氧化还原环境 . 在化学

分析之前, 对每块样品进行了破碎, 仔细地挑选出新

鲜, 无次生岩脉的岩石碎块, 粉碎至 200 目以下的粉

末, 然后进行各项分析测试.  

2.2  样品分析与测试 

(ⅰ ) 铁组分提取 .  铁组分的提取方法采用

Poulton 和 Canfield[24]提出的方法(表 1).  

待提取出各个铁组分的溶液并稀释 , 摇晃使其 
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图 1  华南 E-C 过渡时期地质背景及地层柱状图 
(a) E-C 过渡时期华南岩相古地理简图, 剖面位置(据文献[18]修改); (b) 皖南浙西区域构造地质图(据文献[19]修改); 1, 断裂; 2, 缝合线;  

3, 城市; (c) 底本剖面地层柱状图 

表 1  铁组分的提取步骤及每一步的目标和偏差[23] 

提取步骤 提取目标 标准偏差(%) 

1 mol/L 醋酸钠, pH 4.5, T=50℃, 加热 48 h 碳酸盐矿物中的铁(FeCarb) ≤5.4 

50 g/L 连二亚硫酸钠 pH 4.8, T=50℃, 加热 2 h 氧化铁和氢氧化铁(FeOx) ≤4.4 

0.2 mol/L 草酸铵, 0.17 mol/L 草酸, T=50℃, 加热 6 h 磁铁矿的铁(FeMag) ≤4.4 

6 mol/L 盐酸, 加热至沸 48 h 总铁(FeT) ≤4 

 
 

均匀混合后 , 用北京华洋科技工程有限公司生产的

AAS2610 型原子吸收光谱仪测定各部分溶液中铁离

子的浓度 , 依据稀释比例及称取的样品量回算岩石

样品中各个组分(FeCarb, FeOx, FeMag, FeT)的铁含

量 , 连同下面用铬还原法获取的黄铁矿的铁含量

(FePy), 利用铁组分的定义式进行计算. 需要注意的

是在这几步铁组分的提取中 , FeOx 的提取是用

FeCarb 提取后的残渣样品, FeMag 的提取是用 FeOx

提取后的残渣样品, 但 FeT 提取时需要重新称取新

鲜样品来进行溶解.  

黄铁矿铁的含量是通过黄铁矿中硫的含量计算

得到的, 而硫的提取方法采用 Canfield 等人[25]的方法, 

具体步骤不再详述. 其原理是铬还原法, 即是用锌粒

与 HCl 反应产生原子态 H 将 CrCl3 还原为 Cr2+, 而后
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在酸性条件下, 用热的 Cr2+将黄铁矿中的 S还原为

S2, 并最终将黄铁矿中的硫转化为 Ag2S 沉淀物收集

起来, 将黑色 Ag2S 沉淀物过滤, 风干, 然后称取其

质量. 利用获得的 Ag2S 质量回算原始的岩石样品中

黄铁矿铁含量. 

(ⅱ) δ13Corg 值测定.  称量已粉碎至 200 目以下

的样品 3~5 g, 用 4 mol/L 的盐酸浸泡反复处理(24 h), 

除去碳酸盐及其他酸溶性矿物 , 再用蒸馏水反复冲

洗不溶残渣直至中性 , 将中性的残余样品放入烘箱

中恒温 50℃烘干. 取烘干样品 1~5 mg 包在锡囊里, 

压实后放入元素分析仪的托盘里 , 从托盘中掉进装

有 CuO 的石英管, 在 920℃下充分燃烧, 将有机碳转

化成 CO2, 由氦气当载体输送 CO2 进入 IsoPrime100

型稳定同位素质谱仪(该 IRMS 接 Vario PYRO Cube

型元素分析仪 EA)测定其碳同位素组成. 采用 VPDB

标准, 分析精度±0.3‰.  

(ⅲ) 干酪根 H, C 元素含量测定.  共选取 32 个

黑色泥岩样品进行干酪根的提取(表 S1). 其中皮园

村组 13 个样品, 荷塘组 19 个样品. 干酪根提取方法

见 Cai 等人[26], 将所得干酪根样品称量 0.5~1.5 mg, 

利用元素分析仪 EURO3000 测试其 H, C 含量, 计算

H/C 摩尔比值以分析其受后期改造作用的影响, 分析

精度±0.5%.  

铁组分和干酪根所有样品前处理及分析测试均

在中国科学院地质与地球物理研究所油气资源重点

实验室完成. δ13Corg 值实验分析在中国科学院广州地

球化学研究所同位素地球化学国家重点实验室的稳

定同位素实验室完成, 分析数据详见表 S1.  

3  结果 

3.1  铁组分 

皮园村组除 DP-4 和 DP-5 两个样品 FePy 含量较

低(<0.01%), 其他样品的 FePy 含量在 0.11%~2.25%

之间 , 平均值为 0.71%; 高活性铁 (FeHR)的含量在

0.76%~4.76%之间 , 平均值为 1.98%; FeT 含量在

0.93%~7.15%之间, 平均值为 3.11%; FeHR/FeT 的值

最低为 0.41, 最大为 0.93, 普遍大于 0.6; FePy/FeHR

的值在<0.01~0.81 之间, 只有 2 个样品大于 0.6, 其他

均在 0.6 之下, 并且绝大部分样品都小于 0.5. 荷塘组

FePy 含量在 0.04%~3.72%之间 , 平均值为 0.69%; 

FeHR 的含量在 0.23%~4.87%之间, 平均值为 1.61%; 

FeT 含量在 0.26%~8.38%之间 , 平均值为 2.65%; 

FeHR/FeT 的值最低为 0.39, 最大为 0.88, 普遍大于

0.5; FePy/FeHR的值在 0.05~0.76 之间, 只有 5 个样品

大于 0.6, 其他均在 0.6 之下(表 S1).  

3.2  δ13Corg 值的变化 

皮园村组 δ13Corg 值的组成从32.54‰~27.58‰, 

整体有 5‰的变化, 平均值为31.24‰. 荷塘组 δ13Corg

值的组成为33.66‰~28.81‰, 整体也有近 5‰的变

化, 平均值为31.58‰, 与皮园村组类似(表 S1).  

皮园村组底部 δ13Corg 值经历了从低到高再降低

的过程, 在距皮园村底部 30 m 处达到整个剖面的最

大值27.58‰, 而在距底 52 m 处发生一次明显的负

偏. 在这次负偏之后, 皮园村组的 δ13Corg 值基本上稳

定在32‰~31‰之间, 中间经历两次小的偏移, 但

偏移幅度都在 1‰之内. 在皮园村组结束, 荷塘组开

始时, δ13Corg 值也产生了一次小的波动, 然后一直趋

于平稳, 直到荷塘组下部 184 m 处, 又经历了一次较

大的正偏, 偏移幅度近 3‰, 之后再度稳定在32‰

左右, 中间有少许的波动. 到了荷塘组上部, δ13Corg

值再次正偏, 大约有 2.5‰的偏移幅度, 然后又维持

在29‰±0.2‰, 直到剖面顶部(图 2(c)).  

底本剖面的 δ13Corg值可以划分为 5 个阶段: 第一

阶段均值是29.45‰, 第二阶段均值是31.65‰, 第

三阶段均值是32.97‰, 第四阶段均值是31.13‰, 

第五阶段均值是28.99‰. 从总体上来看, δ13Corg 值

是呈现先降低后升高的变化特征(图 2(c)).  

3.3  干酪根 H/C 摩尔比值 

皮园村组 13 个样品干酪根的 H/C 摩尔比值分布

区间是 0.24~0.56, 平均值是 0.33. 荷塘组 19 个样品

干酪根的 H/C 摩尔比值分布区间是 0.19~0.65, 平均

值是 0.30(表 S1).  

4  讨论 

4.1  埋藏作用及风化作用对有机碳同位素和铁 

组分的影响 

沉积岩的风化作用与埋藏成岩阶段的热变质作

用都可能改变有机质的碳同位素值和铁组分中不同

形式的铁含量 . 沉积有机质中初级生产力形成的有 
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图 2  浙西底本剖面皮园村组和荷塘组铁组分散点图 
(a) FeHR/FeT; (b) FePy/FeHR; (c) 底本剖面 δ13Corg 曲线图; 图中虚线分别代表 0.38 和 0.7, 圆圈代表 3 次硫化事件, 其余参见图 1 

 
 

机质在经历热成熟作用之后 , 有机质中的轻碳同位

素会优先释放, 从而影响有机碳同位素的真实性. 有

机地球化学的研究结果表明, 干酪根的 H/C 摩尔比

是评价沉积岩保存状态和成熟度的重要指标. Strauss

等人[27]通过对干酪根的研究表明, 当干酪根 H/C 摩

尔比值小于 0.2 时, 其干酪根遭受了强烈的后期热改

造作用, 有机碳同位素值会受到很大的影响, 与干酪

根 H/C 摩尔比值会有明显的负相关性. 我们所选样

品干酪根的 H/C 摩尔比除 DH-24(0.19)外, 其他样品

都大于 0.2, 并且小于 1, 并且与有机碳同位素值没有

明显相关性(图 3(a)), 这一结果与四川沙滩剖面类

似 [11], 表明皮园村组硅质岩和荷塘组黑色泥岩样品

受到后期热改造作用的影响较小. 另外, 由于所采样

品为露头样品 , 因此需要考虑风化作用对样品的影

响. 可以用 FeOx 与 FePy 是否存在负相关性来评估[28], 

相关性分析表明本研究中 FeOx 与 FePy 并不存在任何

相关性(图 3(b)), 说明所研究样品受表生风化作用影

响较小. 因此, 这些研究结果指示底本剖面皮园村组

硅质岩和荷塘组黑色泥岩没有遭受强烈的热变质作用

和风化作用, 记录了地层原始的沉积信息.  
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图 3  干酪根 H/C 摩尔比与 δ13Corg 线性关系图(a)以及 FeOx 与 FePy 线性关系图(b) 

 

4.2  同时期碳同位素地层对比 

全球 E-C 界线处具有无机碳和有机碳同位素同

时负偏的特征, 这给研究者进行 E-C 界线的确定和

地层对比提供了一个很好的工具 [29~31]. 目前碳同位

素的最大负偏以及小壳化石的首次出现被建议作为

E-C 分界的标志 [32]. 底本剖面由于缺乏精确年代地

层数据, 并且标志性生物化石稀少, 无法作地层对比

的依据 , 故只能够依据岩石地层和碳同位素值大致

进行横向地层层位对比.  

底本剖面皮园村组中下部 δ13Corg 值的最大偏移

量可达 5‰左右(Ⅱ), 这可以与上扬子地区盆地相岩

屋滩剖面陡山沱组与留茶坡组之间 [11], 龙鼻嘴剖面

留茶坡组内部 [33], 斜坡相松桃剖面陡山沱组与留茶

坡组之间 [10], 老林剖面白岩哨段与小歪头山段 [34], 

台地相肖滩剖面白岩哨段与小歪头山段 [35,36], 柑子

坪剖面灯影组与留茶坡组之间的碳同位素负偏一一

对应 [13], 只是偏移幅度小于滇东老林 , 肖滩剖面和

湘西柑子坪剖面(负偏 8‰~10‰), 但大于松桃剖面和

龙鼻嘴剖面(负偏 2‰~4‰). 虽然碳同位素偏移幅度

不同 , 但可以肯定的是这次碳同位素负偏在中国南

方 E-C 过渡时期广泛存在. 同时在该时期碳同位素

强烈负偏同样可以在西伯利亚北部的 Anabar 隆起带

上的 Staraya Rechka 组顶部见到(N), 其小壳化石组

合 (Anabarites Trisulcatus Zone) 首 次 出 现 在 上 覆

Manykai组的底部[32]; 这种同位素负异常同样也在摩

洛哥 Anti-Atlas 的 Adoundon 组最底部出现[37]. 实际

上 , 上述现象在世界上很多地方的同时代地层中均

存在. 另外, 在地层岩性对比上, 有机碳同位素最大

偏移处的岩性有硅质岩变为含炭质硅质泥岩 , 炭质

含量明显增多, 这与上述的其他剖面 E-C 界线处岩

性变化也是一致的[11,13]. 因此, 认为底本剖面 E-C 界

线应当被置于皮园村组中下部 δ13Corg 值的最大负偏

移处(Ⅱ)(图 4).  

在底本剖面 E-C 界线处 δ13Corg 值负偏(Ⅱ)之后, 

δ13Corg 值基本稳定下来, 只是在 a 处出现了小范围的

波动, 并且幅度很小, 这可以和龙鼻嘴剖面 E-C 界线

之上的 b 处[33], 肖滩剖面 E-C 界线之上的 c 处相对

应[35,36], 但 b 处的波动幅度更大一些, 另外在西伯利

亚 Anabar 剖面 E-C 界线之上的 d 处也和这次波动相

对应[32], 并且波动幅度也比 a, c 处大, 和 b 处相当(图

4). 在皮园村组上部Ⅲ处的这次正偏可以和多个剖

面对应起来, 但偏移幅度和岩屋滩剖面、松桃剖面、

肖滩剖面相似, 小于龙鼻嘴剖面相对应的偏移, 在西

伯利亚 Anabar 剖面也有相似的偏移, 这次的偏移幅

度相对都较小 . 底本剖面随后则一直是缓慢负偏直

到荷塘组下部Ⅳ处, δ13Corg 值为33.66‰, 是整个剖

面的最低值 , 这可以与湘西岩屋滩剖面小烟溪底部

负偏(S1)[11], 松桃剖面九门冲组 S2 处以及柑子坪剖

面牛蹄塘组底部 S3 处相对应[10,13], 西伯利亚 Anabar

剖面也显示出小幅的负偏[32](图 4). 在荷塘组Ⅳ与Ⅴ

偏移之间有一次小幅度正偏(e 处), 这可以和龙鼻嘴

剖面 f 处, 岩屋滩剖面 g 处和西伯利亚 Anabar 剖面的

h 处一一对应, 并且这次的正偏幅度相对较小. 到了

荷塘组上部Ⅴ处出现的正偏, 偏移幅度为 2.5‰, 这

次正偏之后, δ13Corg 值趋于稳定. 通过不同剖面的碳

同位素对比 , 可以进一步确定下扬子地区荷塘组和

上扬子地区小烟溪组, 牛蹄塘组基本是对应的, 它们

在年龄上应相当于 Meishucunian-Qiongzhusian (或
Tommotian-Atdabanian).  
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总体上看来 , 虽然每个剖面不同处的负偏或者

正偏的幅度可能在不同地点有所差异 , 但总体上的

变化趋势是基本一致的 . 从碳同位素的对比可以清

晰地看出底本剖面与其他同时期剖面具有很好的对

应关系. 因此, 底本剖面皮园村组中下部 δ13Corg 值的

最大负偏处(Ⅱ)即是埃迪卡拉纪与寒武纪的分界点.  

4.3  铁组分指标 

海洋环境中铁的供给源包括 : 河流输入的陆源

风化来源铁、风尘携带的铁、海底热液注入的铁、冰

川携带入海的铁等类型 [38]. 因此 , 海洋沉积物中赋

存有各种形式的含铁矿物 . 然而 , 不同形式的铁与

H2S 反应形成 AVS(acid volatile sulfide)或黄铁矿的速

率存在巨大的差异 [39]. 按照能否在早成岩阶段以前

与 H2S 反应 , 将铁划分出高活性铁(highly reactive 

iron, FeHR)和非活性铁(unreactive iron, FeUR)两种类

型[3,39,40]. 前者主要包括黄铁矿的铁(FePy)、碳酸盐矿

物中的铁(FeCarb)、氧化铁和氢氧化铁(FeOx)和磁铁

矿的铁 (FeMag), 后者主要是硅酸岩形式存在的铁 , 

包括层状硅酸岩铁、钛铁矿等.  

铁组分的指标参数主要包括: FePy:FeS2, FeCarb: 

FeCO3, (Fe, Mg)CO3, FeOx:FeOOH, Fe2O3 和 FeMag: 

Fe3O4, 除各种易反应铁(FeHR)外 , 还包括不易反应

的硅酸盐矿物中的铁 , 二者之和为总铁(FeT), 其提

取方法见表 1. 通过大量的现代和古代海相沉积物的

实例研究, Raiswell 和 Canfield[41]提出将 FeHR/FeT 的

值大于 0.38 界定为缺氧环境(anoxic), 小于 0.38 定义

为氧化环境(oxic). 事实上, 氧化环境上限比值 0.38

对氧化沉积环境来讲是一个极高的值 , 因为当沉积

岩遭受了热变质作用后 , 会有部分高活性铁转变为

非活性铁, 该氧化还原状态分界值可以低至 0.15[42], 

然而, 我们通过测试其干酪根的 H/C 摩尔比, 表明后

期热变质对样品的影响很小 . 另外 , Poulton 和

Raiswell[43]通过对显生宙页岩的研究显示在氧化环

境下古代沉积物的这个比值是 0.22, 也即是说 FeHR/ 

FeT≥0.38 指示缺氧环境, FeHR/FeT≤0.22 指示氧化

环境 , 其中间值定义为可能缺氧的沉积环境 . 依据

FePy/FeHR 是否大于 0.8, 将 FeHR/FeT 大于 0.38 的

缺氧环境进一步细分为硫化与含铁两种环境类型 , 

也即是: FeHR/FeT≥0.38, FePy/FeHR≥0.8 指示硫化

环境; FeHR/FeT≥0.38, FePy/FeHR<0.8 指示缺氧含

铁环境. 0.8 这个值是利用统计得出的铁组分来限定

的, 然而, FeCarb 和 FeMag 在实验中有可能没有被完

全抽提出来[40], 因此, 缺氧硫化的下限 0.8 这个比值

定的有些偏高. 最近 März[44]在研究显生宙沉积物时, 

认为把 FePy/FeHR 的值界定在 0.7 来区分缺氧含铁和

缺氧硫化则更为合适, 而 0.7~0.8 之间的值也被定义

为可能硫化环境.  

由于铁组分比值 0.38/0.8等这些判识标准是建立

在页岩或泥岩等碎屑岩的基础上, 因此, 当遇到硅质

岩样品时 , 我们需要细致分析铁组分这一手段是否

合理有效 . 铁组分对于硅质岩的适用性取决于硅质

岩的成因. 硅质岩或为成岩交代碳酸盐岩, 或为泥质

岩早成岩过程中 SiO2 的再分配和富集[45]. 显然, 交

代成因的硅质岩不适用于铁组分研究 . 对于泥质岩

硅化形成的硅质岩, 从页岩到硅质岩 SiO2 含量逐渐

升高(从 80%逐渐转变为 90%及以上), 形成一系列过

渡岩石 , 因此硅质岩和泥岩的截然划分没有统一的

标准, 较为主观. 在此过程中, SiO2 对其他地球化学

成分(或其他主量元素)有稀释作用. 有研究认为, 在

硅化稀释过程中, Fe 元素属于保守元素而未发生显

著迁移 , 仍受控于水体和早成岩过程的氧化还原性

质 [46]. 而且这种稀释作用对于所有铁组分是一致的, 

判断指标采用的是含量比值关系, 因此理论上, 铁组

分指标可以用来适用于这类硅质岩. 硅质岩(及硅铁

建造)的微量, 稀土数据也常用于指示古海洋氧化还

原环境 [47,48], 其理论依据也是源于此 . 虽然硅质岩

0.38 阈值可能有些误差, 但是本文的数据 FeHR/FeT

的值普遍大于 0.5, 仍然处于传统的缺氧区域, 而且

此结论也与前人同时代地层的氧化还原性质结论一

致[33,49]. 综上所述, 认为底本剖面皮园村组硅质岩的

铁组分数据可以用来分析古环境氧化还原状态.  

4.4  E-C 过渡时期华南下扬子盆地深水氧化还原

状态 

底本剖面皮园村组硅质岩段和荷塘组黑色泥岩

段 FeHR/FeT 的值都大于 0.38(图 2(a), 表 S1), 表明

在 E-C 过渡时期华南下扬子深水盆地整体处于缺氧

的状态, 但是在 120~180 m 的这段沉积期间, 刚好跨

越皮园村组和荷塘组分界线, FeHR/FeT 的值从 0.7 左

右递减至 0.38左右, 这似乎有氧化的趋势, 但依旧没

有低于 0.38 这个界限, 尤其是石煤层段的环境依旧

是缺氧 , 这可能是由于间歇性或脉冲式的自由氧被

带入而造成 , 但带入的氧气量可能使斜坡地区发生
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了短暂的氧化事件 , 因为在斜坡相皖南地区蓝田剖

面荷塘组的石煤层中发现有大量海绵化石 , 这被认

为是自由氧的侵入所导致短暂氧化而造成海绵生物

生活 [50]. 但在盆地相底本剖面的石煤层并没有发现

海绵化石 , 自由氧被带入的量并不足以使深海出现

短暂的氧化, 更没有达到今天深海这样的氧化水平. 

到了荷塘组的上部(即 250 m 以后), FeHR/FeT 的值又

经历了一次从 0.87 减小至 0.4 的过程, 并且岩石的颜

色也由黑色变为灰色 . 前面的地层对比我们知道这

已经接近筇竹寺阶的底部 , 说明水体中的含氧量开

始逐渐增多, 直至筇竹寺阶中后期达到完全氧化 [33]. 

在确定其环境处于缺氧状态之后 , 利用 FePy/FeHR

的值来进一步判别海水到底是含铁还是硫化.  

底本剖面皮园村组和荷塘组 FePy/FeHR 的值分

布区间比较大, 从小于 0.01到 0.81都有出现, 但大部

分样品的值都小于 0.5(图 2(b), 表 S1), 说明整个盆地

的主体还是含铁的, 没有被硫化, 但是在皮园村组中

下部和荷塘组底部与上部分别有 3 次大于 0.7 甚至

0.8 的点出现, 随后又都回落到 0.5 以下, 这可能代表

了 3 次海水硫化事件, 皮园村中下部和荷塘组底部的

2 次硫化事件比较明显, 荷塘组上部的那次硫化事件

并不明显 . 荷塘组底部那次硫化事件的范围可能已

到达斜坡 , 在属于斜坡带的皖南蓝田剖面荷塘组石

煤层被认为是缺氧硫化环境 [50], 但在深水区底本剖

面的硫化只是短暂性或间歇性的出现 . 硫化水体的

形成有很多因素控制, 诸如大气氧含量, 海水硫酸盐

浓度, BSR, 海平面变化等因素[51]. 通过 FePy/ FeHR

对 FeHR/FeT 比值的二元图解投点, 数值点的主体落

入图 5 的 N 区, 即 FePy/FeHR 小于 0.7 且 FeHR/FeT

比值大于 0.38 的缺氧含铁的区域, 这意味着 E-C 过

渡时期华南下扬子盆地深水仍以缺氧含铁为主要特

征. 但是, 在剖面上有几个点落在了图 5 的 M 和 K

区, 与澳大利亚北部中元古界 Roper Group 盆地相沉

积岩样品一样 [52], 反映了短暂的硫化事件. 事实上, 

发生在 E-C 过渡时期短暂的海洋硫化在桂北泗里口

剖面、湘西龙鼻嘴剖面、贵州松桃剖面都有出

现[10,33,49], 并且也在碳(碳酸盐岩)和硫(碳酸盐岩中微

量硫酸盐)同位素的异常上有所反映 [53]. 另外, 在华

南台地边缘, 牛蹄塘底部广泛沉积 Ni-Mo-PGE-Au 等

多金属硫化物矿层(一般厚 10~20 cm)[13,54], 指示水体

金属硫化物的短暂增多. 而在底本剖面, 荷塘组底部

的这次硫化事件刚好和华南多金属硫化物矿层的出 

 

图 5  浙西底本剖面皮园村组和荷塘组 FePy/FeHR 与

FeHR/FeT 的二元图 
框内虚线分别代表 0.22 和 0.7, 实线分别代表 0.38 和 0.8 

 
 

现相一致, 支持这一时期水体金属硫化物的短暂增多.  

在华南地区桂北泗里口剖面老堡组 [49]、湘西龙

鼻嘴剖面留茶坡组和牛蹄塘组的铁组分都显示这一

时期上扬子盆地深水是缺氧含铁的沉积环境 [33]. 本

文所研究浙西底本剖面皮园村组和荷塘组的铁组分

进一步证实下扬子深水盆地在 E-C 过渡时期也是缺

氧含铁的, 但会有短暂的硫化事件出现. 从同时期地

层的横向对比来看, E-C 过渡时期整个华南深水盆地

都是处在缺氧含铁的沉积环境中 , 但是会有间歇性

的硫化事件和氧化事件扰动深水区.  

4.5  E-C 过渡时期海洋环境变化与生物演化的关系 

越来越多的研究表明地球上的生命演化 , 特别

是真核生物和早期后生动物的演化与地球海洋的氧

化还原状态密切相关[55~57]. Anbar 和 Knoll[4]提出了著

名的生物无机桥假说(bioinorganic bridge), 认为中元

古代广泛存在的缺氧硫化水体极大地限制了海洋生

物固氮元素 Fe, Mo, Co等的浓度, 从而限制了海洋真

核生物的演化 . 地球表层自由氧的出现被认为是在

早期地球历史中导致需氧后生动物出现的关键因

素 [58]. 大气中氧浓度的增加使得水体中含氧量增多, 

促进了生态学的创新 , 因此氧的增加会加速一些物

种的多样性[55,57]. 相反地, 在全面氧化之前, 深海缺
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氧占主导的海洋环境也暗示了海水表面的氧浓度还

没有足够的高 , 但这些氧仅能支撑更小尺寸的生物

生存 . 另外 , 深水缺氧的水体不断侵入浅水氧化区 , 

抑制了浅水生物生态系统的扩张 , 也阻碍后生动物

的发展[12,55,56].  

这里就 E-C 过渡时期海洋的氧化还原条件与生

物多样性之间的关系进行讨论. 在华南, 下扬子地区

的多个剖面发现生物化石 , 诸如浙江省富阳县发现

的梅树村期小壳化石 [59], 皖南早寒武世荷塘组海绵

动物群和海绵骨针化石等[6,23,50]. 上扬子地区也是如

此, 滇东、川西、陕南、川北、鄂西等地都有小壳化

石或生物群的发现 [5,17,60]. 然而, 这些生物群主要出

现在浅水陆棚区, 深水区还没有大的生物群出现, 说

明深水区含氧量依然很低, 不足以支撑生物的生活. 

到了早寒武世筇竹寺阶(相当于 Atdabanian)中期, 澄

江生物群的出现标志“寒武纪生命大爆发”已经拉开

了序幕 [55~57,61]. 底本剖面生物出现的时间还难以确

定, 因为在底本剖面暂时还没有发现生物化石. 但是, 

湘西龙鼻嘴剖面深水区在这时已经开始氧化 , 出现

了宏体海绵生物化石 [33]. 宏体海绵生物群的出现也

被认为是寒武生命大爆发的重要事件[23]. 在 E-C 过

渡时期, 生物出现过程与本文的研究结论是一致的. 

通过底本剖面的铁组分研究 , 发现在荷塘组下部的

石煤层附近虽然还是缺氧环境 , 但有一次自由氧侵

入事件 , 而这也刚好和斜坡相皖南地区蓝田剖面荷

塘组石煤层中有生物化石的发现相一致 [50], 这也进

一步说明浅水区的含氧量已经能够支撑生物的生活, 

深水区生物的出现还要延后, 而到了荷塘组上部, 铁

组分数据显示水体的含氧量有再次增加的趋势 , 表

明 E-C 过渡时期的海洋环境是逐步氧化, 并渐进式

的推动浮游生物和深水生物群的演化. 因此, E-C 过

渡时期 , 扬子盆地深水区依然处于缺氧为主导的环

境, 这制约了后生动物的演化, 为理解“寒武纪生命

大爆发”的时序和过程提供了重要的参考.  

5  结论 

本文通过对底本剖面所采 53 件样品的铁组分和

δ13Corg 值分析, 发现 FeHR/FeT 的值最低为 0.39, 普

遍大于 0.5; FePy/FeHR 的值在<0.01~0.81 之间, 只有

7 个样品大于 0.6, 其他均在 0.6 之下, 并且绝大部分

样品都小于 0.5. 从 δ13Corg 值对比可以清晰地看出底

本剖面与其他剖面具有很好的对应关系 , 并且界定

出埃迪卡拉纪与寒武纪的分界点即是在底本剖面皮

园村组下部 δ13Corg的最大负偏处(Ⅱ). 总之, E-C过渡

时期下扬子深水盆地仍是以缺氧含铁为主 , 偶尔会

出现间歇性的硫化. 另外, 深水区的含氧量在某些时

段可能有增加的趋势 , 但氧的增加量并没有使深海

达到完全氧化的状态 . 从同时期地层的横向对比来

看, E-C 过渡时期整个华南深水盆地都是处在缺氧含

铁的沉积环境中 , 但是会有间歇性的硫化事件和氧

化事件扰动深水区. E-C 过渡时期古海洋缺氧含铁环

境制约了后生动物在深水区的出现和演化 , 并且为

充分认识“寒武纪生命大爆发”的时空顺序和过程提

供了重要的参考.  
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表 S1  底本剖面铁组分的含量(%)及比值, δ13Corg (‰)和 H/C 摩尔比值 a) 

地层 样品号 厚度 FeCarb FeOx FeMag FePy FeT FePY/ FeHR/ δ13Corg H/C 

  
(m) (wt%) (wt%) (wt%) (wt%) (wt%) FeHR FeT (‰, VPDB) 

 
皮园村组 DP-1 19 0.62 0.28 0.03 0.23 1.82 0.20 0.64 −30.39 

 
皮园村组 DP-2 25 0.83 0.42 0.02 0.17 2.24 0.12 0.64 −29.71 

 
皮园村组 DP-3 32 0.41 0.33 0.04 0.39 2.01 0.33 0.58 −27.58 

 
皮园村组 DP-4 40 0.50 0.41 0.01 0.00 1.20 0.00 0.77 −30.05 

 
皮园村组 DP-5 47 0.15 0.62 0.02 0.00 1.24 0.00 0.64 −29.52 

 
皮园村组 DP-6 52 0.59 0.06 0.00 0.11 0.93 0.14 0.82 −31.06 0.33 

皮园村组 DP-7 55 0.84 0.14 0.00 0.22 1.29 0.18 0.93 −31.51 
 

皮园村组 DP-8 60 0.32 0.17 0.01 2.08 4.63 0.81 0.56 −31.57 0.29 

皮园村组 DP-9 64 0.25 0.36 0.02 1.41 3.12 0.69 0.65 −31.39 
 

皮园村组 DP-10 68 0.14 0.22 0.02 0.41 1.20 0.52 0.66 −31.29 0.44 

皮园村组 DP-11 72 0.26 0.26 0.02 0.38 1.14 0.41 0.81 −31.94 
 

皮园村组 DP-12 75 1.68 0.12 0.01 0.88 4.02 0.33 0.67 −32.05 0.29 

皮园村组 DP-13 80 0.46 0.74 0.07 1.28 4.69 0.50 0.54 −31.87 
 

皮园村组 DP-14 83 1.47 0.68 0.26 1.00 4.21 0.29 0.81 −32.03 0.35 

皮园村组 DP-15 87 0.44 1.53 0.16 1.24 7.15 0.37 0.47 −32.19 
 

皮园村组 DP-16 90 0.28 1.08 0.14 1.03 4.95 0.41 0.51 −31.22 0.34 

皮园村组 DP-17 93 0.34 0.65 0.03 0.36 1.80 0.26 0.77 −31.55 
 

皮园村组 DP-18 97 0.15 0.30 0.01 0.39 2.06 0.46 0.41 −31.47 0.27 

皮园村组 DP-19 105 1.23 0.55 0.03 0.73 3.01 0.29 0.84 −31.74 
 

皮园村组 DP-20 107 0.44 0.81 0.06 0.46 2.95 0.26 0.60 −32.54 0.56 

皮园村组 DP-21 110 1.00 1.12 0.06 1.19 4.15 0.35 0.81 −31.96 
 

皮园村组 DP-22 114 0.37 1.21 0.11 0.68 5.10 0.29 0.46 −31.92 0.24 

皮园村组 DP-23 118 0.22 0.95 0.08 0.53 3.17 0.30 0.56 −31.93 0.32 

皮园村组 DP-24 121 1.06 0.35 0.05 0.71 3.60 0.33 0.60 −31.09 0.34 

皮园村组 DP-25 124 1.40 0.85 0.26 2.25 6.30 0.47 0.76 −31.06 0.26 

皮园村组 DP-26 129 0.43 1.10 0.08 0.80 3.53 0.33 0.68 −31.59 0.24 

皮园村组 DP-27 133 0.40 0.79 0.05 0.38 2.56 0.23 0.63 −31.23 
 

荷塘组 DH-1 148 0.26 0.62 0.03 0.52 2.11 0.36 0.68 −32.73 0.56 

荷塘组 DH-2 150 0.27 0.38 0.04 1.10 3.14 0.61 0.57 −32.88 0.65 

荷塘组 DH-3 153 0.29 0.81 0.05 3.72 8.38 0.76 0.58 −31.94 0.32 

荷塘组 DH-4 156 0.20 0.43 0.05 1.48 2.91 0.69 0.74 −32.30 
 

荷塘组 DH-5 159 0.20 0.62 0.15 1.55 4.01 0.62 0.63 −33.12 0.33 

荷塘组 DH-6 164 0.25 0.66 0.09 0.78 3.52 0.44 0.51 −33.27 0.31 

荷塘组 DH-7 167 0.30 0.80 0.08 0.42 2.68 0.26 0.60 −33.04 0.24 

荷塘组 DH-8 172 0.07 0.75 0.02 0.12 2.01 0.13 0.48 −33.24 
 

荷塘组 DH-9 174 0.22 0.56 0.24 0.31 3.25 0.23 0.41 −33.64 0.21 

荷塘组 DH-10 178 0.05 0.22 0.01 0.12 1.02 0.30 0.39 −33.66 0.32 

荷塘组 DH-11 184 0.17 0.62 0.02 0.04 1.37 0.05 0.62 −32.87 0.26 

荷塘组 DH-12 192 0.27 1.11 0.04 0.61 2.52 0.30 0.81 −30.98 
 

荷塘组 DH-13 197 1.68 0.38 0.01 0.14 3.14 0.06 0.70 −31.86 0.21 

荷塘组 DH-14 205 0.25 1.01 0.03 0.31 2.27 0.19 0.70 −31.30 0.25 

荷塘组 DH-15 212 0.07 0.07 0.01 0.08 0.26 0.35 0.88 −30.47 
 

荷塘组 DH-16 218 0.23 0.24 0.02 0.15 1.02 0.23 0.63 −30.98 
 

荷塘组 DH-17 223 0.18 0.16 0.02 0.11 0.84 0.23 0.56 −31.81 0.32 

荷塘组 DH-18 231 0.17 0.22 0.03 0.14 0.92 0.25 0.61 −31.45 
 

荷塘组 DH-19 238 0.26 0.85 0.10 0.15 1.96 0.11 0.69 −30.86 0.35 

荷塘组 DH-20 244 0.35 0.57 0.05 0.19 1.63 0.16 0.71 −30.59 0.27 

荷塘组 DH-21 253 0.47 0.66 0.03 2.89 4.68 0.71 0.87 −31.08 0.22 

荷塘组 DH-22 260 0.11 0.45 0.01 0.28 1.23 0.33 0.69 −31.04 0.25 

荷塘组 DH-23 265 1.23 0.20 0.02 0.64 3.34 0.31 0.63 −28.81 0.23 

荷塘组 DH-24 274 0.24 0.41 0.02 0.66 2.47 0.50 0.54 −28.99 0.19 

荷塘组 DH-25 282 0.83 0.21 0.04 0.74 3.92 0.41 0.46 −29.06 
 

荷塘组 DH-26 292 0.76 0.33 0.08 0.59 4.37 0.34 0.40 −29.12 0.25 

a) “0.00”表示含量<0.01% 


