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摘要 显生宙沉积有机质富集和生烃潜力受控于初级生产力和保存环境, 但元古宙以原核生物为主的广泛厌氧环

境对烃源岩发育的控制作用并不清楚. 中国华北燕辽盆地中元古界下马岭组发育一套厚达250 m的富有机质烃源

岩, 主要形成于硫化厌氧和最小含氧带(oxygen minimum zone, OMZ)水体环境, 沉积时限约为1400~1360 Ma. 选

择有代表性的两类黑色页岩样品开展了黄金管热模拟实验, 结果表明, 14亿年前富有机质页岩的生油气潜力与显

生宙优质烃源岩相当, 且明显受控于沉积时的海洋水体环境; 硫化厌氧环境的沉积有机质, 虽丰度略低(TOC 5%),
但生油能力明显高于OMZ环境下的沉积有机质(TOC达12%); 两类沉积环境有机质的生烷烃气能力却相反. 这说

明, 厌氧环境不但有利于有机质富集, 同时保存了对生油更加有效的富氢脂肪结构; 尽管OMZ海洋初级生产力很

高, 在底层水有氧环境下也能够沉积高丰度的有机碳, 但氧化作用使其生油潜力明显降低. 研究证实, 中元古代海

洋环境的动态演化对沉积有机质的母源构成、生烃潜力和产物组成具有重要影响, 为深入了解并探索中新元古界

的烃源岩发育机制和油气资源潜力提供了一个重要窗口.
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烃源岩是油气生成的核心地质要素, 其发育受控

于初级生产力和有机质保存环境. 过去30年来, 普遍的

观点认为, 闭塞盆地或陆缘海盆的深部缺氧、上升洋

流带内的OMZ(oxygen minimum zone)等环境有利于有

机质保存和烃源岩发育. 保存模式(如深部水体缺氧的

黑海)和生产力模式(如上升洋流活跃的南美秘鲁大陆

架和西南非大陆架)成为众所周知的两种最重要的烃

源岩发育模式. 前者强调沉积或底层水环境的缺氧[1,2],
后者强调高的有机质生产力[3,4]. 有学者认为, 高有机质

产率与富有机碳沉积层之间有着更多、更强的关联性

证据[5]. 即对于烃源岩发育而言, 表层水的高有机生产

力比底层水的缺氧环境更重要; 只要有机生产力足够

高, 在含氧的底层水环境也能形成烃源岩. 显生宙烃源

岩的有机质类型, 既有在缺氧环境下富集的I和II型倾

油有机质, 也有在弱氧化环境下富集的III型倾气有机

质. 这些烃源岩的有机质丰度(TOC)可能都很高, 似乎

指示水体环境并不是烃源岩发育和油气生成的决定性

因素.
然而, 更精细的研究显示, 当初级生产力相对稳定

时, 底部水体的氧化还原条件是决定有机质富集程度

和氢指数(hydrogen index, HI, 常用于评价有机质保存

状态和生油气潜力)高低, 进而决定生烃潜力大小的关

键因素. 孢粉学和有机地球化学分析表明, 陆相有机质

对所有沉积物类型的贡献有限, 而HI的差异受控于氧
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对有机碳保存的影响. 基于低成熟烃源岩的地质实例

分析也揭示, 高HI与富氢脂肪族有机质一般对应着更

缺氧的保存条件, 而HI较低的有机质, 其保存环境普遍

较差[6]. 如白垩纪格陵兰组富有机质层状页岩的HI值较

高, 而受中-高程度生物扰动的灰质页岩的HI却很低[7].
这是由于生物扰动使得自由氧能够进入更深层的沉积

物, 有机质降解程度更高[7], 从而导致TOC和HI更低. 俄
罗斯伏尔加盆地上侏罗统Kashpir页岩中, 高TOC和HI
的沉积物主要沉积于持续缺氧环境中, 而TOC和HI较
低的沉积物很可能都遭受了强的有机质氧化降解[8].
原北大西洋白垩系沉积物中黑色和绿色泥页岩的交替

变化也显示出TOC和HI的动态变化与上层水柱的缺氧

程度有关[9]. 黑色页岩中的有机质主要来自海洋生物,
生物标志物证据显示水体中存在绿硫细菌(一种在缺

氧或厌氧环境下生存的光合作用细菌)[10], 加之氧化环

境敏感元素的大量富集, 指示黑色页岩沉积时的上层

水柱严重缺氧. 而与黑色页岩间互遭受严重生物扰动

的绿色泥岩, 则沉积于底层含氧水体, TOC和HI都很

低. 因此, 在显生宙海洋中, 底层水环境的有氧或厌氧

影响了有机质的降解或富集, 进而控制了烃源岩的形

成, 也决定着烃源岩的生油气潜力.
对于古老的元古宙海洋, 深部水体以缺氧或厌氧

硫化为主, 氧化水体主要出现在表层或浅水环境, 表现

出明显的氧化还原分层特征[11]. 表层水体氧化有利于

生物繁殖勃发, 深部水体缺氧有利于有机质富集. 但有

机质富集和生烃潜力究竟是受控于表层初级生产力,
还是深部海洋环境, 抑或两者都有, 至今未有定论. 主

要原因在于缺乏有机质丰度高、成熟度适中、且形成

于不同海洋沉积环境的典型烃源岩来进行实例解剖和

模拟实验分析.
中国华北燕辽裂陷中元古代下马岭组发育了一套

低成熟度、保存完好的富有机质黑色页岩沉积. 这套

近4000万年沉积的厚达250 m层系, 海洋底层水体化学

环境出现弱氧化、铁化(富Fe2+)缺氧和硫化(富H2S)厌
氧的动态变化[12,13], 几乎涵盖了目前已知的中元古代

海洋所有水体环境特征[14,15]. 由于长期未遭受深埋和

热蚀变改造, 有机质热演化程度较低, 仍处于低成熟阶

段(等效镜质体反射率Ro
E~0.6%), 保留有丰富的原始有

机质信息[12,13], 消除了在许多太古宙和元古宙盆地由

于热蚀变作用导致的原始生源信息丢失或不足的影响.
更为重要的是, 元素富集行为和生标组合特征, 证实下

马岭组部分极富有机质层段(TOC可高达20%)沉积时

的底层水是氧化的[12,13,16]. 这为研究中元古代有机质在

不同水体环境下的富集机制和生烃潜力提供了难得的

实例. 此外, 中元古代原核生物在海洋中占据绝对优势,
由原核细菌构成的沉积有机质是否具备生成工业规模

的油气潜力, 对于认识中新元古界油气勘探前景具有

重要的科学意义和应用价值.

1 样品与实验

1.1 样品和地质背景

下马岭组下伏地层为铁岭组白云岩, 上部与中生

代侏罗系地层呈不整合接触, 自下而上构成一套完整

的海侵-海退层序, 中部黑色页岩段被认为形成于浪基

面以下(>100 m)的水体环境[17]. 高精度锆石U-Pb年龄

和旋回地层学证据显示下马岭组黑色页岩沉积于

1400~1360 Ma之间[18~20]. 下马岭组沉积物在颜色和岩

性上频繁变化, 表现出极强的韵律性特征, 被认为与轨

道力驱动的气候旋回有关[20].
在河北下花园区, 下马岭组自上而下分为6个沉积

单元(以下以Unit表示)(图1). 其中底部Unit 6为风化壳

之上的砂泥岩. Unit 5下部为灰色泥质粉砂岩, 上部则

为灰绿色泥质粉砂岩, 含大量海绿石沉积, 发育铁质条

带和铁质结核. Unit 4由下部交替出现的红色/绿色泥岩

层和上部绿色粉砂岩/砂岩层组成, 低TOC和HI的地球

化学特征指示有机质发生了强烈的氧化降解[12]. 中部

Unit 3间互沉积的硅质岩和薄层黑色页岩的TOC存在

<1%~>20%的强烈波动, 底层水环境则被认为是弱氧

化的, 上层水柱则为中间层缺氧的OMZ环境[12,13]. Unit
2为稳定沉积的黑色页岩, TOC普遍>2%, HI较高, 形成

于深水缺氧铁化环境, 在接近顶部层位, 逐渐向硫化环

境转变[12], 按照0.66 cm/ka的沉积速率推算[20], Unit 2沉
积时限可达3000万年. Unit 1与Unit 2的界限不太明显,
但自70 m深度处, 开始出现绿色页岩, 指示水体开始变

浅, 可将该位置定为界限深度. Unit 1下部主体仍为黑

色页岩, 水体环境延续了Unit 2顶部的缺氧硫化特征,
上部开始出现绿色/灰色页岩和黑色页岩的频繁间互沉

积. TOC、HI和微量元素等地球化学指标显示底层水

氧化和厌氧环境的频繁转换, 底层水氧化程度相比于

Unit 2开始上升, 再向上已可见明显波浪扰动的沉积证

据, 指示水体深度降至风暴浪基面左右, 至顶部发育叠

层石灰岩, 证实下马岭组沉积后期进入潮坪环境, 有机

质沉降埋藏基本结束[12].
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本研究所用样品采自河北下花园地区的元基1井,
样品A和B分别采自Unit 1的硫化环境沉积段和Unit 3
的OMZ环境沉积段(图1).

1.2 干酪根提取和有机地球化学参数分析

将采集的岩石样品经碳化钨研磨盘粉碎至200目
后并充分混匀, 以确保样品均一性和同源性, 过程中严

格防止污染与混染. 取少量岩石样品进行TOC和岩石

热解分析(结果见表1), 绝大多数岩石样品经抽提去除

可溶沥青“A”后, 制备成干酪根, 用于热模拟实验. 取

少量干酪根进行TOC测定, 以用于计算生烃量. 干酪根

和抽提沥青均进行有机碳同位素(δ13C)测定, 干酪根进

行有机元素分析. 上述分析内容的具体实验方法在前

期研究中已论述[13,16]. 同时, 对干酪根样品通过KBr压
片(干酪根和KBr质量比为1:100)后, 开展FT-IR分析, 数
据采集分辨率为2 cm−1, 实验方法可参考文献[21].

1.3 黄金管热模拟实验

黄金管热模拟实验可以实现未熟烃源岩的人工熟

化, 常被用来模拟干酪根的生烃过程[22~26]. 本研究的生

烃模拟实验均通过黄金管热模拟装置完成, 体系压力

为30 MPa, 采用分步热解法以获取干酪根初次裂解生

油和生气量[27]. 具体步骤如下: (1) 取15份等量干酪根,
各装入一端封闭的金管中, 通入氩气(Ar)排出空气, 在

图 1 下马岭组岩性、总有机碳(TOC)、热解S1+S2、HI综合柱状图. 部分数据引自文献[12]
Figure 1 The comprehensive histogram of lithology, total organic carbon (TOC), pyrolyzed S1+S2, hydrogen index (HI) of the Xiamaling Formation.
Partial data are collected from Ref. [12]

论 文

3007



液氮冷冻条件下将开口端焊接[28,29]. 之后将金管装入

反应釜, 加热2 h至300°C后, 以2°C/h升温速率加热至

第一个温度点T1(320°C). 达到目标温度后, 从反应釜中

取出金管并浸入冷水降温. 取出1根金管收集气体产物

(G1), 其余14根金管经液氮冷冻后剪破, 通过二氯甲烷

(DCM)抽提收集液态产物(O1); (2) 将抽提后的残余干

酪根封装到14根金管中, 从温度T1以2°C/h升温至第二

个目标温度T2(340°C). 同样, 取出1根金管收集气体产

物(G2), 其余13根金管用DCM冷冻抽提出液态产物

(O2); (3) 重复上述实验, 获取各温度点T3(360°C)、T4
(380°C)、T5(400°C)的气体产物和液态产物; (4) 至

400°C时, 几乎无液态烃生成, 因此对温度点在400°C以
上的实验, 采用连续升温方法, 将剩余干酪根装入10根
金管, 由400°C以2°C/h升温至650°C, 在每间隔25°C的
温度点(如425、450°C、···依次类推)各取一根金管, 收
集所生成的气体产物, 并进行后续分析. 实验收集到的

液态油Oi和气体产物Gi(i=1~5, T=320~400°C)代表干酪

根样品从Ti−1升温到Ti生成的阶段产物[27]. 热解温度在

425~650°C收集到的气体反映从400°C升温至目标温度

Ti累计生成的气体产物(表S1).
由于轻质液态烃(C6~14)在DCM抽提过程中存在挥

发损失, 模拟实验过程中收集的液态产物O i主要为

C14+组分. 为计算液态烃或油累计产率, 收集得到的阶

段液态烃量(moi)均通过式(1)转换为每克原始样品有机

碳(mg/g TOC)的相对产率:

M m M M = /  × /TOC. (1)i i io o k k0

金管中的气体产物通过特定取气装置进行收集[28].
首先将金管固定在体积为V的取气装置中, 抽真空至装

置内压力<10−3 bar(1 bar=105 Pa), 然后刺破金管获取压

力P. 基于理想气体状态方程, 计算得到金管中气体产

物体积或摩尔量. 气体产物成分组成通过微量气相色

谱仪进行分析, 方法见文献[30]. 为便于对比, 实验温

度Ti得到的阶段气体产率(mGi)均通过式(2)换算为每克

原始样品有机碳(mL/g TOC)的产率:

M m M M= /  × /TOC, (2)i i iG G k k0

其中, Mk0和Mki分别代表热解温度点Ti所对应金管初始

装入和最终残余的干酪根质量.

2 结果

2.1 下马岭组有机质生烃潜力——岩石热解数据

下马岭组黑色页岩的TOC含量在各沉积单元差异

较大(图1), 最低值位于Unit 4, 绿色泥岩和红色泥岩均

贫有机质, TOC一般<0.1%, HI在50 mg/g TOC之下

(图1); 最大值出现在Unit 3, 相比于Unit 4, TOC急剧升

高, 部分黑色页岩样品TOC超过20%, 但间互沉积硅质

岩样品的TOC仅为1%或更低[20]. TOC最稳定层段为

Unit 2, 下部TOC在2%~4%之间, 上部在3%~8%之间.
Unit 1不同岩石类型的TOC差别较大, 黑色页岩TOC在
2%~6%之间, 而绿色/灰色页岩TOC仅有0.1%~1%[16,20].
HI与TOC大致为协同变化(图1), 但最高值所对应的样

品和剖面深度与TOC并不一致. HI最高值出现在Unit 2
和Unit 1的黑色页岩, 最高达700 mg/g TOC, 与显生宙

II1型干酪根相当; 在TOC最高的Unit 3, 黑色页岩的HI
在300~500 mg/g TOC之间(图1).

黄金管模拟实验用样品的详细地球化学特征见

表1. 可以看出, 这两个样品的热解Tmax在440°C左右, 处
于生油窗早期阶段. 取自Unit 1的样品A的TOC虽仅为

5%, 但HI高达560 mg/g TOC, 而取自Unit 3的样品B的
TOC可高达12%, 但HI仅为361 mg/g TOC. 从干酪根元

素组成也可以看出, 样品B的O/C稍高, 但H/C稍低, 与

其低HI的特征一致. 样品B的抽提沥青和干酪根的碳同

位素也都较样品A更重.

2.2 下马岭组有机质结构差异——红外光谱数据

红外光谱能定性的反映干酪根或固体有机质中的

结构特征[31~33]. 通常, 2800~3000 cm−1吸收峰代表有机

质中脂肪链(CHal)结构, 主要由2920 cm−1的−CH2−和

表 1 下马岭组黄金管模拟实验用样品的有机地球化学参数
Table 1 Organic geochemical parameters of Xiamaling samples used in gold-tube pyrolysis experiments

样品 深度(m)
岩石 抽提沥青 干酪根

TOC(%) Tmax(°C) HI(mg/g TOC) δ13C(VPDB, ‰) δ13C(VPDB, ‰) H/C O/C S/C

A 46.1 5 443 560 −33.7 −33.8 1.15 0.06 0.103

B 284.5 12 437 361 −29.7 −31.2 0.95 0.09 0.008
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2960 cm−1的−CH3−结构组成[32,33]. 1500~1800 cm−1吸

收峰反映含氧官能团(羰基或醛类, C=O)(1700 cm−1)和
芳香碳(C=C)(1600 cm−1)结构振动特征[33]. 红外光谱结

果发现, 两个干酪根样品的结构组成存在明显差异(图
2). 样品A在2800~3000 cm−1的吸收峰明显强于1500~
1800 cm−1, 而样品B在1500~1800 cm−1的吸收峰要更

强. 基于基线的线性处理和高斯面积拟合, 对特定红外

吸收峰进行分解, 获取了部分反映干酪根结构的参数

(表2). 具体包括: (1) CHal/C=C, 为2800~3000与
1600 cm−1吸收峰面积的比值, 反映脂肪链与芳香结构

的相对含量; (2) C=O/C=C, 为1700与1600 cm−1吸收峰

面积的比值; (3) A因子(CHal/CHal+C=C), 反映有机质生

烃潜力; (4) C因子1700/(1700+1600) cm−1, C=O吸收峰

与1500~1800 cm−1峰面积比值[30]. 结果显示, 样品A的

CHal/C=C和A因子分别为2.723和0.722, 明显高于样品

B. 样品B的C=O/C=C和C因子明显高于样品A, 接近于

III型有机质或煤[32,33]. 这表明样品A的干酪根中的脂肪

结构相对含量高于样品B, 而后者干酪根中的C=O官能

团含量更高.

2.3 下马岭组有机质生烃潜力——黄金管热模拟
数据

2.3.1 液态烃产物

根据干酪根样品热解过程中的阶段和累计生油量

(表S1)可以看出, TOC含量较低(5%)的样品A的生油量

明显高于TOC较高(12%)的样品B. 样品A在340°C(Easy
%Ro=0.74%)的阶段产油量约为204.1 mg/g TOC, 同一

温度点样品B的产油量为66.4 mg/g TOC(图3(a)). 样品

A的最大累计产油量约为499.2 mg/g TOC, 是样品B最
大产油量(201.6 mg/g TOC)的2.5倍(图3(b)). 阶段和累

计产油量随温度的变化趋势显示, 两个干酪根样品生

成液态油所对应的温度范围(320~400°C)和热成熟度范

围(Easy%Ro=0.64%~1.26%)基本一致. 根据实验得到的

累计产油量(Moc)和式(3):

F M M = / × 100, (3)oc max

可计算得到两个干酪根样品在不同演化阶段的生油转

化率. 其中, Mmax代表热解过程中的最大产油量. 可以

看出, 样品A在同样温度点的生油转化率要明显高于样

品B, 如340°C时, 样品A的生油转化率约为81.6%, 而样

品B仅为65.1%(表S1).
2.3.2 气态烃产物

尽管样品B的产油量相对较低, 但最大累计烃类气

体 (C1~ 5 )产率 (139.6 mL/g TOC)明显高于样品A
(103.8 mL/g TOC)(表S1), 表明两个样品的生油气特征

存在明显差异. 样品A为倾油型特征, 而样品B则相对

倾气. 图4显示了两个干酪根样品模拟实验过程中气体

产物累计产率随热解温度的变化. 从图4(a)可以发现,
样品A的烃类气体生成可分为两个主要阶段: 320~
450°C期间, C1~5产率由2.28 mL/g TOC快速增加至

图 2 黄金管热解实验用下马岭组干酪根的FT-IR图谱
Figure 2 FT-IR spectra of the Xiamaling kerogens used in gold-tube
pyrolysis experiments

表 2 下马岭组黄金管模拟实验用干酪根样品的FT-IR拟合结果和热解产物产率a)

Table 2 The fitted FT-IR results and the yields of pyrolyzed products for Xiamaling kerogens used in gold-tube pyrolysis experiments

样品

FT-IR 黄金管生烃热模拟

CHal/C=C C=O/C=C A因子 C因子
累计生油量
(mg/g TOC)

累计生气量
(mL/g TOC)

CO2
(mL/g TOC)

H2S
(mL/g TOC)

H2
(mL/g TOC)

A 2.723 0.119 0.722 0.106 499.2 103.8 57.2 29.0 11.2

B 0.883 1.277 0.462 0.561 201.6 139.6 87.2 0.43 1.6

a) 傅里叶红外光谱FT-IR参数: CHal/C=C, (2800~3000/1600) cm−1; C=O/C=C, (1700/1600) cm−1; A因子, (2920+2850)/(2920
+2850+1600) cm−1; C因子, 1700/(1700+1600) cm−1
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76.2 mL/g TOC; 450~575°C期间, C1~5产率以相对较慢

的速率增加至103.8 mL/g TOC(图4(a)). 这一演化结果

与白垩系-寒武系I/II型有机质的干酪根初次裂解生气

特征基本一致[27]. 而样品B热解过程中C1~5产率随温度

从320~450°C逐渐由0.82 mL/g TOC线性增加至

139.6 mL/g TOC, 更接近于III型或煤的生气特征[30]. 两
个样品液态烃和气态烃产物热演化过程的差异, 预示

它们油气生成的动力学特征或转化速率有着明显差

异[34]. 在600°C以上温度, 两个样品的C1~5和甲烷(C1)的
体积产率均出现一定程度降低(图4(a),表S1),可能是由

于高温阶段发生裂解.
样品A的C2+气态烃(C2~5, 15.6 mL/g TOC)累计产率

略高于样品B(13.3 mL/g TOC), 但两个干酪根样品初次

裂解生成C2~5的温度范围(320~425°C)基本一致(图4
(b)), 表明下马岭组干酪根在高演化阶段初次裂解产物

主要是甲烷气 . 样品B的CO2累计产率最高可达

图 3 下马岭组干酪根样品分步热解实验过程中的阶段(a)和累计(b)生油量
Figure 3 Stage (a) and cumulative (b) yields of oil in step-by-step pyrolysis of Xiamaling kerogens

图 4 下马岭组干酪根热解过程中不同气体产物累计产率随热解温度的演化: C1~5(a)、C2~5(b)、CO2(c)和H2S(d)
Figure 4 Evolution of cumulative yields of various gas products with pyrolysis temperature in pyrolysis of Xiamaling kerogens: C1−5 (a), C2−5 (b),
CO2 (c) and H2S (d)
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87.2 mL/g TOC, 高于样品A(57.1 mL/g TOC)(图4(c)).
这与样品B干酪根结构中相对较高的O/C比和C=O含量

结果一致(表1和2). 样品A干酪根热解过程中生成的

H2S累计产率最高可达29.0 mL/g TOC, 而样品B的H2S
累计产率仅为0.43 mL/g TOC. 导致这种显著差异的原

因是样品A沉积厌氧硫化环境, 黄铁矿和有机硫含量相

对较高[12]. 此外, 样品A的最大氢气产率(11.2 mL/g
TOC)也明显高于样品B(1.62 mL/g TOC)(表S1).

3 影响生烃产率和组分的因素

通过岩石热解、红外光谱等分析和黄金管生烃热

模拟实验, 可以看出, 样品A和B的有机质丰度、有机

质类型、分子结构、生油气潜力、烃类气体组成等都

存在明显差异. 这种差异与当时的海洋初级生产力、

有机质保存环境以及生烃母质构成密切相关.

3.1 有机质丰度

事实上, 高的初级生产力和有机碳埋藏在下马岭

组至少维持了4000万年, 沉积了厚达250 m的富有机质

页岩(Units 1~3)[12]. 高达3%~20%的TOC丰度与元古宙

其他地区报道的黑色页岩十分接近[35], 甚至可以达到

现代缺氧盆地的水平, 如黑海(TOC 5%~16%)[36]和Car-
iaco盆地(TOC 2%~5%)[37]. 因此, 古老的中元古代海洋

生成并沉降TOC的能力与现代海洋完全可以相当. 下

马岭组及更古老地层(如铁岭组、洪水庄组、高于庄

组等)中大量原生油苗的发现, 也证实这些沉积有机质

具有生成规模油气的能力.
将下马岭组黑色页岩与显生宙代表性烃源岩样品

相比(图5), 可以看出, 下马岭组的有机质丰度(TOC)并
不亚于松辽盆地白垩系青山口组、鄂尔多斯盆地三叠

系延长组以及欧洲北海盆地的白垩系等已经证实的可

形成巨型油气田的主力烃源岩. 然而, 与显生宙烃源岩

不同的是, 下马岭组黑色页岩的生烃潜力在不同层段

表现出明显差异. Unit 1和Unit 2的黑色页岩(样品A为

代表),其生烃能力与松辽盆地白垩系烃源岩相当,有机

质类型可能主要为I型或II1型. 尽管TOC最高只有5%~
8%, 但HI可高达750 mg/g TOC(如样品A的TOC为5%,
HI为560 mg/g TOC, 表1). 而Unit 3的黑色页岩(样品B
为代表),其生烃能力与鄂尔多斯烃源岩三叠系相当,有
机质类型主要为II2. 尽管TOC可高达20% TOC, 但HI最
高只有400 mg/g TOC(如样品B的TOC为12%, HI为
361 mg/g TOC, 表1). 两个代表性样品生烃能力的差异

通过黄金管生烃热模拟实验也得到了进一步的证实

(表S1, 图3和4).
这表明, 高初级生产力固然是有机质富集和后期

生油气的必要条件, 在相同的沉积环境下, 高的初级

图 5 下马岭组黑色页岩及显生宙代表性烃源岩的TOC和HI关系图
Figure 5 Relation diagram between TOC and HI for the representative black shale in the Xiamaling Formation and source rocks in Phanerozoic
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生产力也对应着高的生烃潜力. 然而, 初级生产力并非

生烃潜力的唯一决定性因素, 有机质类型对生烃潜力

的影响更大. 从本研究所展示的下马岭组地质实例可

以看出, 中元古代沉积有机质与显生宙也具有类似性.

3.2 有机质生烃母质构成

有机质类型决定着烃源岩的生烃潜力以及倾油还

是倾气. 在显生宙, 有机质类型多受控于生烃母质来源

和沉积环境[6]. 一般而言, II型有机质多与海相以浮游

生物输入为主的生源有关, 而I型有机质常常与湖相浮

游藻类的高度富集有关[38], 如Uinta盆地绿河组页岩[39]

和我国渤海湾盆地第三系烃源岩多属此类型; III型有

机质经常发育在三角洲地区, 主要来自陆相植物残

体[38], 或经微生物再改造; 煤系有机质属此类型. 下马

岭组沉积时的中元古代不可能有陆源生物输入(陆源

植物一般认为是在泥盆纪之后才出现), 因此, 样品A和

B所代表的有机质类型差异归因于生烃母质生物和沉

积环境的不同.
众所周知, 真核藻类是显生宙烃源岩中最重要的

生烃母质[6], 其大量出现时间一般认为是在成冰纪之

后[40], 14亿年前的中元古代海洋生物可能以原核细菌

等低等微生物为主. 然而, 在中元古代地层中发现有真

核藻类的实体化石. 如中国山西的长城系汝阳群, 通过

形态特征、胞壁超显微结构和生物标志物的分析, 识

别出了多种疑源类、真核藻类及其祖先[41,42]. 下马岭

组沉积物的生物标志物研究表明, 虽然甾烷在抽提沥

青中的丰度低于检出限[43], 但在干酪根高温热解产物

中可检出规则甾烷, 其总甾烷/藿烷比为0.05~0.17(平均

0.12, 数据待发表). 如果古代沉积物的甾烷/藿烷比可

大致反映生态系统中初级生产真核生物与原核生物

(如蓝细菌)的相对丰度[40], 下马岭组干酪根中的甾烷/
藿烷比远低于显生宙典型海洋沉积抽提物(平均约0.5,
高值可>2), 也低于首次揭示真核藻类存在的成冰纪沉

积抽提物(最大值约0.5)[40], 表明中元古代海洋主要初

级生产者仍然是蓝细菌等原核生物[40,44]. 这可能是由

于光合自养细菌和古细菌等原核生物在中元古代乏

氮、贫营养、普遍缺氧的海洋环境中可能更具有生态

优势[45].
尽管如此, 真核藻类参与沉积有机质形成仍可能

是提升下马岭组生烃潜力的重要因素之一. 最近的研

究发现, 样品A所在层段的甾烷/藿烷比较高且均一, 3
个样品(深度分别为46.83、60和60.89 m)的甾烷/藿烷

比值为0.06~0.17; 而样品B所在层段的4个样品的甾烷/
藿烷比差别较大(282.35 m为0.17, 283.1 m为0.08,
284 m深度为0.12, 285.2 m为0.005), 平均值为0.049(数
据待发表), 仅为样品A所在层段平均值的1/3. 那么, 是
否可以认为, 样品B及所在层段样品较低的生油潜力与

真核藻类在有机质构成中所占的份额较低有关? 现代

藻类的干重分析表明, 硅藻中的类脂化合物按干重基

准含量可高达70%, 其次是颗石藻和甲藻[6]; 而蓝细菌

约为22%[46], 化能异养和自养细菌可能含有更少的类

脂物. 因此, 真核藻类生物对有机质中类脂成分的贡献

远高于原核细菌. 基于此, Tissot和Welte[6]提出具备生

烃潜力的沉积有机质主要来自可进行光合作用的浮游

藻类, 而细菌对生烃的贡献小到可以忽略不计. Hart-
gers等人[47]基于烃源岩和原油中源于绿硫细菌的三甲

基芳基类异戊二烯烷烃碳同位素的研究也发现, 细菌

只能是有机质的次要组成, 对油气生成的贡献不大. 前
已述及, 甾烷含量较高、指示真核藻类生源贡献较大

的样品A, 其有机质中的−CH3−、−CH2−比例和生油

能力, 均高于甾烷含量低的样品B. 因此, 下马岭组沉

积有机质中真核藻类贡献虽低, 是否仍有可能因其富

含类脂, 成为与显生宙优质烃源岩相当生油潜力的决

定因素? 这一推测还需要进一步的证实.
事实上, 对于主要由原核细菌构成的有机质是否

具有生烃潜力, 一直没有定论. 细菌是沉积有机质的重

要组成, 还是仅对有机质起次生改造作用, 这是地质学

家长期以来一直探讨的问题. 原地观测和实验室模拟

结果都显示, 在海相沉积物成岩早期, 存在细菌活

动[48~51]. 另外, 从元素平均含量来看, 细菌体中碳元素

含量和陆生植物相当, 有着惊人的生长速度. 这都表明

细菌数量只要足够多, 就可以成为地质体中沉积有机

质的重要来源. 但地质体中并不乏碳, 如果这些原核生

物仅仅只能产生有机碳, 而类脂H很少, 对生烃的贡献

仍然有限. 然而, 甾烷含量低的样品B, 尽管其有机质的

脂肪链饱和程度明显较低(图2), 热解产物中的液态烃

产量也远低样品A(图3), 但却有较高、与样品A相当的

生烷烃气能力(图4(a)), 说明原核细菌在生气能力上的

贡献值得重视. 在中元古代海洋中, 蓝细菌被认为是更

重要的初级生产者[40], 其类脂含量介于厌氧细菌和真

核生物之间, 对沉积有机质的贡献不容忽视. 最近也有

研究发现, 蓝细菌厚的细胞壁中也存在一种类似于藻

质体的难降解生物聚合物, 突破了之前认为细菌几乎

不能形成这种物质的认识[52]. 而且蓝细菌可以在极端
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环境条件(如冷冻、解冻、干燥和过热、大范围的盐

浓度)下生存[53], 甚至在环境胁迫下, 仍然可以分化为

多种形态的细胞类型(如在有机氮极端匮乏环境中的

异形胞[54]), 具有很强的生命力[52]. 这意味着蓝细菌可

能含有特殊的分子保护结构. 有意思的是, 对这种物质

的PY-GC-MS(600°C)热解发现, 中等链长的C21~C25烷

烃/烯烃对具优势成分, 最长可以达到C27~C29
[52], 与下

马岭组>400°C的干酪根热解产物的高碳数范围非常相

似a). 由此可见, 在评价前埃迪卡拉纪烃源岩生烃潜力

时, 蓝细菌的贡献同样不容小觑, 尤其是生气潜力.

3.3 海洋化学环境

除生烃母质构成外, 有机质沉积环境也可能是导

致其生烃潜力差异的另一关键因素. 可以看到, 样品A
虽生成大量油, 但热解产物气体中的H2S含量极高, 占

非烃气体体积产率的19.8%~43.5%; 而样品B热解产物

气体中的H2S占比很低(0~3.2%)(表2, 表S1). 相反, 样

品B气体产物中的CO2含量占明显优势, 明显高于样品

A. 热解产物中的H2S被认为是来自干酪根中的有机硫

或干酪根制备过程中未去除干净的黄铁矿, 这都指示

着缺氧硫化的沉积环境. 考虑到两个样品在TOC和HI
的“剪刀差”变化, 本研究认为, 下马岭组有机质沉积时

的水体环境差异可能对有机质保存质量和生烃潜力具

有重要影响.
HI代表了沉积物热解过程中干酪根可裂解烃的生

成量. 一般来说, 沉积物中的HI指示含有更多的富氢脂

肪有机质, 其高低主要受3种因素影响. 其一是热演化

程度. 高的热演化程度会导致HI下降[6], 但下马岭组沉

积物经历了相似的演化史, 而且几乎都处于生油窗早

期阶段, 这一因素可以排除. 其二是有机质母源. 如来

源于富含木质素和纤维素的陆源有机质通常具有低的

HI[6], 但下马岭组沉积远在陆相植物出现之前. 生物标

志化合物分析显示, 下马岭组沉积物虽然有少量的甾

烷检出, 不排除真核藻类的贡献, 但仍以原核生物为

主. 而且干酪根释放甾烷的温度点是在大量生油之

后[49], 因此这一因素的影响仍需要进一步的证实. 其三

是初始有机质的保存质量. 一般情况下, 高的HI指示初

始有机质的保存质量更好, 尤其当有机质来自藻类时,
更是如此; 而低的HI则指示有机质保存质量较差[6]. 因

此, 不同海洋环境导致的有机质保存质量的不同是造

成沉积有机质生烃潜力存在明显差异的最主要因素.
前期的研究发现, 样品B所在的Unit 3高TOC层段

沉积于OMZ海洋环境[13]. 一方面是通过只能生活在缺

氧环境下的绿硫细菌专属生标(2,3,6-三甲基苯基类异

戊二烯烷烃, TMAIs)的检出指示了上层水柱存在缺氧

水体; 另一方面根据V亏损和低的活性铁/总铁比值

(FeHR/FeT<0.38)指示底层水有氧环境[13], 这种上下层富

氧、中间缺氧的水体环境, 与现今南美和纳米比亚西

海岸大陆边缘具高生产力的OMZ水体环境非常相似.
可对比的是, 样品A所在的具有中等TOC的Unit 1黑色

页岩中的2,3,6-TMAIs含量很高, 且氧化还原敏感元素

V、Mo和U也最为富集[16], 是上层水柱普遍厌氧的典

型特征[36]. 另外, Unit 1黑色页岩中FeHR/FeT和黄铁矿/
活性铁(Fepy/FeHR)更高, 指示底层水厌氧环境沉积[55].
因此, 微量元素富集程度和铁组分组成的差异, 证实

Unit 3的沉积环境与Unit 1下部黑色页岩段有明显差

异, 这也是导致两段黑色页岩生烃潜力和产物类型存

在差异的重要原因.
现代秘鲁海岸OMZ环境下的沉积物数据显示, 厌

氧带中的TOC很高(可>10%), HI也较高(达400 mg
HC/g TOC); 而沉积在更深的氧化水体中的沉积物,
TOC(仅~1%)和HI(50 mg HC/g TOC)都明显下降[56]. 但
与现代海洋略有不同的是, 下马岭组OMZ环境下沉积

有机质丰度可以更高(>20%), 这与由于当时海洋严重

乏氮, 固氮蓝细菌大规模爆发有关. 极高的初级生产力

和OMZ环境一定程度的厌氧保护, 使得有机质高度富

集. 虽然与现代海洋相比, 底层水弱氧化环境对有机质

存在一定程度的有氧矿化, 导致H流失和HI降低, 但强

度可能并不如现代秘鲁海岸那样强烈. 而样品A所在层

段因强烈的水体缺氧, 有效保证了有机质免遭氧化降

解. 如中国下第三系咸化湖盆(柴达木盆地和江汉盆

地), 尽管有机质丰度不高, TOC只有1%~3%, 但由于强

厌氧环境使得原始有机质的类脂物质得到了极好的保

存, HI却高达600~800 mg/g TOC, 与I至II1型有机质相

当[6,57,58]. 与此可类比的还有加利福尼亚湾具有层理带

(缺氧)和均质带(含氧)交互出现的硅藻软泥, 虽TOC接
近, 但层理带沉积物的HI更高, 氧指数更低, 表明前者

含有更多的富氢有机质[59]. 在相同的沉积速率下(并且

沉积速率<0.1 g cm−2 a−1), 厌氧环境沉积物也可比有氧

环境沉积物保存有更多的有机碳[60,61]. 因此, 下马岭组

Unit 1和Unit 3黑色页岩的TOC、HI的差异, 可归因于

由O2存在与否引起的C和H保存的差异. 对于Unit 3来
讲, 虽然初级生产力很高和沉积有机质丰度都很高, 但
由于底层水氧化使得有机质被脱氢矿化, 生成更多的
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无效碳, 残余有机质的生油气潜力明显下降.
这样就可以很好地解释下马岭组两类沉积有机质

热解产物的明显差异. 有氧环境沉积的Unit 3段, 氧更

多地参与有机质成岩演化, 并在成烃过程中降解生成

CO2; 而厌氧环境沉积的Unit 1和Unit 2黑色页岩段, 硫
酸盐作为初级氧化剂在有机质降解和矿化过程中起到

了至关重要的作用, 使得Unit 1生成更多的黄铁矿, 同

时有更多的硫键合到干酪根结构中, 这也是Unit 1段含

有更高的黄铁矿和有机硫含量[13], 而且样品A干酪根热

解具有较高H2S产率的重要原因. 同样, 厌氧环境沉积

有机质中的H得到高效保存, 使得样品A的干酪根具有

更高的H/C比(表1)和热解H2产率(表2和S1). 因此, 缺氧

环境是导致中元古代下马岭组Unit 1黑色页岩保存有

更多富氢富类脂物的有机质, 具有更高生油潜力的主

要原因[62].

4 结论

本研究通过中元古代两种不同海洋环境沉积的有

机质的地球化学分析、热模拟实验和模拟产物的定量

分析, 发现中元古代厌氧环境沉积的有机质有更高的

真核藻类贡献和脂肪族类结构的含量, 生油能力更强;
而有氧环境沉积有机质的真核藻类贡献较低, 且具有

更多的C=O键, 以生成烷烃气为主, 生油能力明显较

低. 因此, 初级生产力和厌氧环境联合控制着有机质丰

度, 但厌氧环境对富氢组分的保存、有机质生烃潜力

及产物类型的影响更为重要. 虽然元古宙长达15亿年

沉积地层中发育富有机质层的频度明显少于显生宙,
但厌氧环境下形成的高质量有机质富集, 使地球“中世

纪”同样具备形成与显生宙相似的工业规模油气聚集

的烃源条件.

致谢 感谢审稿人对本文提出宝贵的修改意见.
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OMZ and euxinic sulfidic environments dominating
hydrocarbon generation poential of organic matter
1.4 billion years ago
Xiaomei Wang, Shuichang Zhang*, Kun He, Huajian Wang, Jingkui Mi, Jin Su & Yuntao Ye
Key Laboratory of Petroleum Geochemistry, Research Institute of Petroleum Exploration and Development, China National Petroleum Corporation,
Beijing 100083, China
* Corresponding author, E-mail: sczhang@petrochina.com.cn

The enrichment and hydrocarbon potential of Phanerozoic source rocks are mainly governed by primary productivity and
sedimentary environment. However, the control of extensive anoxic environment on the development of Proterozoic source
rocks induced from prokaryotes origin remains unclear. The Mesoproterozoic Xiamaling Formation (1400−1360 Ma) in
the Yanliao Basin, North China has a set of organic-rich source rocks or shales with a depth of ~250 m. Their chemical
environments of water body include oxygen minimum zone (OMZ), anoxic ferruginous (Fe2+-rich) and euxinic sulfidic
(H2S-rich) depositional conditions. They cover almost all the characteristics of marine water environment so far recorded in
Mesoproterozoic. The source rocks are enriched in organic matter. Under its low thermal mature, these rocks preserve
abundant original biogenic or organic information, which eliminate the influence of loss or insufficiency of original
biogenic information caused by thermal alteration in many Archean and Proterozoic basins.
In this study, kerogens from two representative black shale samples developed in euxinic and OMZ environments were

separated and applied in gold-tube pyrolysis. To obtain the oil and gas potential from primary decomposition or cracking of
kerogens, a step-by-step non-isothermal pyrolysis method was conducted. It showed that the deposition and hydrocarbon
potential of organic-rich shale at 1.4 billion years ago were evidently dominated by marine environments. Despite the
relatively low TOC content (5%) for original shale, the organic matter (kerogen A) preserved in euxinic environment has
higher oil potential compared with that deposited in OMZ (kerogen B) (12% TOC for shale sample). The maximum
cumulative yield of oil from kerogen A is 499.2 mg/g TOC, which is about 2.5 times of that from kerogen B (201.6 mg/g
TOC). In contrast, the OMZ sample has higher potential for hydrocarbon gas generation. The maximum cumulative yields
of hydrocarbon gases from primary cracking of kerogen A and kerogen B are 103.8 and 139.6 mL/g TOC, respectively. As
more sulfur (S) was bonded into kerogen structure in euxinic sulfidic water condition, kerogen A generated much higher
yield of hydrogen sulfide (H2S) in the pyrolysis experiments. The maximum yield of H2S from kerogen A can reach
29.0 mL/g TOC, while that from kerogen B is only 0.43 mL/g TOC. These results indicate that euxinic condition is not only
conducive to the enrichment of organic matters, but also preserves the effective H-rich aliphatic structures in organic
matters for oil and gas generation. Although higher abundance of organic matters can be deposited under OMZ due to high
primary productivity, the effect of aerobic respiration leads to low hydrocarbon generation potential.
Mesoproterozoic ocean at 1.4 billion years ago is dominated by prokaryotic bacteria such as cyanobacteria in OMZ

environment, their abundance makes them an important source of sedimentary organic matters in geological settings,
promoting the generation of hydrocarbon gases. The emergence of eukaryotic algae results in the diversity of composition
of organic matters, also greatly promotes the oil generation potential. This study demonstrates that the dynamic evolution
of the Mesoproterozoic marine environment has an important impact on the composition of biological source, hydrocarbon
generation potential, and final products of sedimentary organic matters. It hence provides new insights for understanding
the mechanism for the development of source rocks and petroleum resource in Mesoproterozoic.

source rocks, prokaryotes, anoxic environments, oxygenated environments, hydrocarbon generation potential,
degradation
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