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摘要    二叠纪末至三叠纪最初期, 全球发生显生宙最大的生物灭绝事件. 近 95%的种、

82%的属、一半以上的科灭绝或消失, 这是地史上唯一的一次 macro 或 major(巨大的或主

要的)大灭绝. 这次事件不仅导致大规模生物灭绝, 而且破坏了存在 2 亿年之久的海洋生

态系结构, 促使其由古生代型生态系结构转变为中生代型生态系结构, 同时造成了陆地

上出现煤缺失, 海洋中出现礁缺失和硅缺失. 古、中生代之交的危机是一个圈层耦合的长

过程, 二叠系-三叠系界线事件序列说明急剧恶化的全球变化和生物灭绝密切相关, 且具

两幕式特征. 多圈层耦合的剧烈全球变化是泛大陆聚合的地球表层效应, 包括: 泛大陆聚

合→高山深盆, 风系和洋流的变化; 深盆→二叠系-三叠系界线处出现显生宙最大的海退

及浅海消失, 其后继以迅速海侵; 泛大陆→洋中脊减少及隔热垫效应→大陆火山作用发

育; 峨眉山玄武岩及西伯利亚暗色岩两阶段火山作用(259~251 Ma)→温度升高和生物灭

绝; 大陆干旱化及纬度风系取代季风气候→植被消亡; 风化加强及甲烷释放→δ13C 负偏; 

地幔柱→地壳上拱→海水进退; 伊拉瓦拉磁性反转可能与 PTB 灭绝有关等. 大火成岩省

源于地幔柱, 泛大陆形成源于地幔对流, 冷地壳消减、拆沉、积聚于核幔交界“D”层, 将因

热补偿而启动地幔柱, 并引起外核热对流的变动, 后者又引起地磁极反转. 这些核幔变动

造成泛大陆聚合和两个大火成岩省先后在二叠纪形成, 是导致古、中生代之交生物大灭绝

的地内原因. 
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1  古、中生代之交大灭绝 

显生宙以来, 海洋生物经历了五次生物大灭绝

(Big Five Mass Extinctions)(Sepkoski, 1984, 1997)1). 
五次大灭绝分别在奥陶-志留纪之交 OSB, 晚泥盆世

弗拉-法门期之交 FFB, 二叠-三叠纪之交 PTB, 三叠-
                              

1) 大灭绝的标准, 一是全球性, 二是科、属和种的灭绝率: 科>50(大型)、20(中型)、10(小型); 种>96(大型)、50(中型)、20~30 (小

型), 属介乎两者之间(Benton 和 Harper, 1997) 
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侏罗纪之交 TJB, 白垩-第三纪之交 KPB. 古、中生代

之交亦即二叠-三叠纪之交(PTB)是最大的一次(表 1).  

古、中生代之交的定年 , 在有的书中表示为

(251.4±0.4) Ma(Ogg 等, 2008), (252.6±0.2) Ma(Mundil

等 , 2004)等 . 最近 Shen 等 (2011a)测定的年龄为

(252.17±0.06) Ma. 这次大灭绝可分两幕(Xie 等, 2005; 

Yin 等, 2007; Song 等, 2013). 主幕相当于全球二叠-

三叠系界线层型—浙江长兴煤山 D 剖面(Yin 等, 

2001)的 25 层之底(火山灰层, (252.28±0.08) Ma), 实

际上危机在其前的 24e 层已拉开序幕(Yin 等, 2007). 

尾幕发生在该剖面 29 层之底 (28 层为火山灰层

((252.10±0.06) Ma). PTB 确定在此两层之间(27c 分层

之底, (252.17±0.06) Ma), 以牙形石 Hindeodus parvus

的初现为准(Yin 等, 2001). 两幕分属二叠纪末和三叠

纪初, 所以我们称之为 PTB 灭绝而不是二叠纪末

(end-Permian)灭绝. 在煤山剖面, 地层上相距 30 cm, 

时间上相距约 20 万年.  

这次大灭绝之前 , 在中、晚二叠世之交(GLB, 

260 Ma)已经发生过一次灭绝. 这次大灭绝后, 整个

早三叠世(约 5 Myr)几乎都处于生物低分异度期和环

境异常期 , 直到中三叠世生物和环境才趋于正常

(Payne 等, 2004; 童金南和殷鸿福, 2009; Song 等, 

2011b; Song 等, 2012). 整个危机从晚二叠世(260 Ma)

延续到中三叠世初(247 Ma), 长达 13 Myr. 本文的论

述, 则集中在 PTB 那一次的全球变化和生物灭绝. 

关于 PTB 的这次大灭绝, 最新的研究依据华南

258 属 543 种海洋生物在 PTB 的详细分布表明

90%(488/543)的物种在 PTB 地层中(牙形石 Clarkina 

yini 带至 Isarcicella staeschei 带)灭绝(Song 等, 2013). 

进一步的研究发现这些物种的灭绝分两幕进行: 第

一幕发生在二叠纪末, 在 C. yini 带的顶部(在煤山剖

面 24e 和 25 层之间), 约 57%的海洋生物遭到灭绝; 

第二幕发生在三叠纪初, 在 I. staeschei 带的顶部(在

煤山剖面 28 层和 29 层之间), 约 72%的残余和新生

物种遭到灭绝(图 1). 这两幕灭绝事件对海洋生态系

统的冲击存在明显的区别: 第一幕事件导致几乎所 

有的浮游生物以及浅水相(透光带内)的底栖生物全

部遭到灭绝, 如放射虫、钙质藻类、纺缍虫有孔虫、

海绵、四射珊瑚等, 此外海洋生态系统中的其他生物

也在这次事件中遭到重创; 第二幕灭绝事件不仅导

致残余的物种进一步遭到严重打击, 而且破坏了存

在约 2 亿年之久的海洋生态系结构, 促使其由古生代

型以非移动型动物(non-motile animals)为主的海洋生

态系结构转变为中生代型以移动型动物 (motile 

animals)为主的生态结构(Song 等, 2013).  

PTB 灭绝事件不仅造成海洋生物集群灭绝, 此

外在大灭绝事件之后的早三叠世出现了显生宙少见

的礁缺失 (Reef Gap)(Flügel, 2002)和硅缺失 (Chert 

Gap)(Racki, 1999)现象. “礁缺失”也称为“后生动物礁

缺失”, 是指海洋中缺少了由后生动物为主要造礁生

物的礁体. PTB 灭绝事件导致后生造礁动物的灭绝是

出现礁缺失的主要原因, 包括珊瑚、海绵和苔藓虫等

造礁生物. 其后的早三叠世海洋仅发育以微生物为

主要造礁生物的微生物岩礁(Kershaw 等, 1999; 王永

标等, 2005). 硅缺失与礁缺失相似, 是指由硅质生物

的缺失所引起的. PTB 灭绝事件导致放射虫的灭绝以

及在早三叠世的缺失是导致硅缺失的主要原因

(Racki, 1999).  

2  古、中生代之交大灭绝与全球变化 

古、中生代之交大灭绝与全球变化的关系, 已有

许多论述(Jin 等, 2000; Xie 等, 2007; Yin 等, 2007; 

Algeo 等, 2011). 我们在二叠系-三叠纪系全球界线层

型浙江煤山(Yin 等, 2001)(图 2)及华南诸剖面相应地

层的工作, 经与全球对比, 证实当时曾存在以下全球

变化(Yin 等, 2012). 

2.1  CO2浓度升高、全球增温和缺氧事件、C 循环
异常 

在煤山剖面, 晚二叠世 δ13Ccarb 和 δ13Corg 处于高

值. δ13Ccarb 在 24e 层剧降, 降幅达 2.3‰; δ13Corg 同样 

表 1  五大灭绝事件各类的灭绝率(%)(Hallam 和 Wignall, 1997) 

 OSB FFB PTB TJB KPB 

Families 科 26 22 51 22 16 

Genera 属 60 57 82 53 47 

Species 种 84 79 95 79 70 
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图 1  华南二叠系-三叠系界线附近海洋生物分布图(Song 等, 2013) 

从 23 层开始下降, 降幅达 3.5‰. δ13Ccarb 和 δ13Corg 至

25 层达最低点, δ13Ccarb 从长兴组顶部至 25 层降幅达

5.7‰, 在 27~28 层小幅回升后, 34~40 层第二次大幅

下降(曹长群等, 2002; Xie 等, 2007). 类似的无机碳同

位素变化也同样出现在四川上寺和江西沿沟剖面 , 

煤山、上寺和沿沟三个不同水深剖面之间的无机碳同

位素梯度在 PTB 地层中剧增, 表明海洋分层、缺氧与

碳同位素的负偏存在明显的相关性(宋海军等, 2012). 

碳循环的这种异常与增温和缺氧事件同时发生. 同

一时期, 该剖面 Clarkina 与 Hindeodus 牙形石磷灰质

中氧同位素 δ18O 下降>1‰, 这相当于其海水表层温

度上升 5℃(Joachimski 等, 2012). Aryl isoprenoids(芳

基类异戊二烯)和 isorenieratane(类胡萝卜素类)是营

厌氧光合作用的绿硫细菌生物标志化合物, 反映了

透光带是缺氧静水相(euxinia)的. 两者在 24~26, 34

层数次出现绿硫细菌标志物的峰值(Grice 等, 2005; 

Cao 等, 2009). 对草莓状黄铁矿颗粒大小、牙形石微

量元素、AIR 及 Pr/Ph 的研究表明 25~29 层多次出现

缺氧条件 , 因此煤山 PTB 期间总体处于高度贫氧

(dysoxic)至缺氧(anoxic)环境(Grice 等, 2005; Xie 等, 

2005, 2007; 黄咸雨等, 2007; Shen 等, 2007; Song 等, 

2012). 碳同位素大幅负偏和缺氧事件普遍见于华南

PTB 期地层. 同期在华南普遍发育的钙质微生物岩

被认为是强烈的温室效应和高盐度条件下形成的(王

永标等, 2005). 

P-T 之交大气 CO2 浓度(concentration)升高已得

到证实. Retallack(2001, 2002)根据裸子植物 Lepid- 

opteris 角质层的气孔, 估计大气 CO2 浓度为(3314± 

1097) ppmv, 是目前大气的(12±4)倍. 这与二叠纪的

平均水平相比, 增加了一倍以上. 火山活动亦能产生

大量 CO2, 虽然火山本身喷发的 CO2对全球碳同位素

负偏的影响不大(Berner, 2002), 但若其引起邻近的

有机碳(煤、石油)埋藏层的大量 CO2 释放, 则能造成

很大的碳同位素负偏(Svensen 等, 2009). 通古斯暗色

岩和华南 PTB 火山灰层的下伏层, 都是这样的有机

碳埋藏层. Berner(2005)统计了 270~240 Ma年间(中二

叠世至中三叠世)每百万年的海洋平均 δ13C和 δ34S值, 

用以计算该期间大气氧含量的变化, 其结果是在二

千多万年内(约264~241 Ma), 大气氧含量从30%降至

13%. 海退后的迅速海侵与温室气候相结合, 则有利

于分层、缺氧海洋的形成.  

浙江煤山、重庆华蓥山发现了一些可能来源于甲

烷氧化菌的生物标志化合物—3-甲基藿烷(Wang, 

2007; Algeo 等, 2011). 在某些 PTB 剖面上曾报道有
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可能是甲烷水合物释放的沉积学、地质学和地球化学

证据(Retallack 和 Jahren, 2008), 然而, 二叠纪末期是

否发生过大规模的甲烷水合物释放, 还有待于更多

剖面资料的积累, 特别是分子化石记录.  

2.2  海洋的物理化学异常 

除了海洋缺氧事件外, PTB 还存在一系列的海水

化学异常.  
15Norg 在宏体生物灭绝主幕处出现一个很大的负

偏, 由 2‰~6‰降至灭绝之后的 0 左右, 说明当时海

洋中的生物可利用氮主要来自生物的固氮作用, 反

映此时海洋中生物可利用氮缺乏, 因而固氮微生物

功能群非常繁盛. 这主要是由于海洋缺氧事件加强. 

氮循环异常会导致强温室气体 N2O 进入表层海水和

大气的通量明显增加, 促进全球变暖(Luo 等, 2011).  
34SCAS在 PTB 处经历了数次大幅度的波动, 表明

发生过数次 H2S 释放到海水表层的事件; 在灭绝主

幕处,  34SCAS 经历了一个逐渐正偏的过程, 说明当时

海洋缺氧程度逐渐加强(Luo 等, 2010; Shen 等, 2011c). 

有人根据多种硫同位素数据提出, 22~30 层出现反复

的深层缺氧水体上涌(Shen 等, 2011c).  

PTB 处快速大幅度的 34SCAS 波动表明二叠纪-三

叠纪之交海水的硫酸盐浓度非常低, C-S 同位素模型

的定量分析结果表明当时海水硫酸盐浓度不会超过

现在海水的 15%, 海水硫酸盐浓度的降低导致了产

甲烷代谢和甲烷好氧氧化代谢微生物功能群的繁盛, 

也导致了 CH4 释放进入大气通量的显著增加, 加剧

全球变暖程度(Luo 等, 2010).  

1/3 的大气 CO2 被海洋吸收成为碳酸, 故 CO2 浓

度增加必导致海洋酸化. 而后者又危及海洋生物钙

质壳的分泌 , 生态系的平衡而导致灭绝(Payne 等 , 

2010). Knoll 等(2007)认为, PTB 海洋生物的选择性灭

绝主要是由于对缺氧和酸化的不适应. 因 CO2 在水

中的易溶性为 O2 的 28 倍, CO2 浓度的快速上升将使

生物生理上不能适应, 导致高碳酸血症(hypercapnia)

而灭绝. 最近的分子化石也显示, 浙江长兴煤山剖面

二叠系-三叠系界线附近高含量的藿烷可能与海水酸

化或陆地的酸化环境有关(Wang, 2007). 现代资料证

实对海洋酸化最敏感的是珊瑚礁. 二叠纪末的礁生

态系在升温、缺氧、酸化等综合作用下全部灭绝, 而

被微生物岩取代, 直至中三叠世安尼期才复苏, 造成

了礁间断.  

在广西扶绥东攀剖面 ,日本西南部 Gujo-Hach- 

iman剖面及世界其他地区, PTB普遍存在放射虫灭绝

事件(Xia等, 2004; Feng等, 2007). 在Griesbachian阶, 

无论古特提斯, 还是环太平洋构造域, 尚无放射虫化

石的报道. 直到Dienerian和Smithian阶, 放射虫化石

才发现于古特提斯构造域的土耳其、泰国和中国华南, 

但放射虫分异度仍然很低. 硅质生物的生产率快速

降低, 造成长兴期末及 Griesbachian 至 Smithian 这一

时期的深海沉积物全为泥质岩, 缺乏硅质岩沉积, 也

就是硅间断.  

2.3  大陆干旱化及纬度风系取代季风气候, 导致
植被消亡和煤间断 

在煤山剖面 , PTB 期间 , 26 层发现多环芳烃

(Polycyclic aromatic hydrocarbons, PAHs)和黑碳的高

值, PAHs 值比其上、下地层高出 7~12 倍; 黑碳的高

值还见于 29~36 层(图 2), 两者均被认为是陆地高等

植物森林大火的证据(Wang 和 Visscher, 2007; Xie 等, 

2007; Shen 等, 2011b). 在陆源影响方面, 莫烷与藿烷

的比值(C29-M/C30-HP, C30-M/C30HP)升高, 显示了陆

源物质输入及成岩作用成熟度影响; 二苯并呋喃指

标DBF/(DBF+DBT+F)的突然增加被认为是陆地土壤

物质输入海洋造成的土壤危机(soil crisis). 这两者在

24e~26 及 31~36 层形成 PTB 层序中的高丰度值区, 

反映陆源影响加强, 两者峰值均在 34~36 层(Xie 等, 

2007).  

与此同时, 在煤山以至整个华南, 热带大羽羊齿

植物群被半干旱-潮坪的石松类植物群替代; 在南非, 

辫状河取代曲流河系; 在全球范围内, 煤沉积停止, 

裸子植物取代蕨类 , 脊椎动物种级灭绝率达 87% 

(Retallack, 1995; Retallack 等, 1996; Ward 等, 2000, 

2005), 同时二叠纪明显的生物地理分带被较单调的

三叠纪生物分布取代. 以上情况反映了当时大陆干

旱化, 土壤风化作用加强, 热带季风消失而被纬度风

系取代, 经向温差减少.  

上述剧烈的全球变化, 说明当时的全球地形、气

候、风向及洋流、海水及岩土层状况均同步变动. 这

必然有巨大的全球性运动在起作用, 在目前不存在

外星体撞击证据的情况下(Koeberl 等, 2004), 较大的

可能便是超大陆聚合效应.  



殷鸿福等: 古、中生代之交生物大灭绝与泛大陆聚合 
 

 

1544 

3  古、中生代之交大灭绝与泛大陆聚合的关系 

3.1  泛大陆形成-高陆深盆-大地水准面变化-大规
模海退和海侵 

泛大陆(Pangaea)约于二叠纪初形成, 全盛时期

是在晚二叠世至早三叠世(Scotese 和 McKerrow, 1990; 

Golonka 等, 1994). 泛大陆意味着全球分散的大陆壳

汇聚为一, 面积约近两亿平方公里(图 3(a)). 这样大

的整体陆壳, 其平均厚度显著大于分散陆壳的平均

厚度. 根据地壳均衡原理, 陆壳愈厚, 则其高出均衡

面的部分愈大(图 3(b)), 因此泛大陆的平均海拔应远

大于现代各大洲. 现代六大洲(第七大洲—冰雪复

盖的南极洲除外)的资料显示, 洲的面积越大, 则其

平均海拔愈高, 大致呈线性关系(图 3(a)), 同理, 海

洋越广 , 则其深度亦越大 . 现代亚洲平均海拔为

1000 m, 估计泛大陆的平均海拔达 1400 m(Worsley

等, 1984). 与泛大陆相对应, 当时全球海水汇聚为泛

大洋 (Panthalassa), 应远较现代海洋更深. 大洋的平

均深度与大洋中的隆起部分—洋中脊的发育程度

有关. 洋中脊越发育, 则大洋越浅, 呈碟状, 多余的

海水便被挤向碟边(大陆架), 造成海侵; 洋中脊越不

发育, 则大洋越深, 呈盆状, 这时海水便从盆边(大陆

架)回归盆内, 造成海退(图 3(c)). 大陆分裂时, 板块

之间被洋壳内的洋中脊分割, 洋中脊发育, 且全球洋

中脊总长度最大, 造成海侵; 大陆聚合时, 许多洋中

脊消失, 且全球洋中脊总长度最小, 造成深盆并海退. 

泛大陆与泛大洋的全盛时期, 就是这样一个高山深

盆时期, 它必然造成全球性的大海退并影响气候. 但

这有一延迟期, 有人提出从碰撞消减聚合到海退有

30 Myr的延迟期, 也就是说晚二叠世(260 Ma)的海退

反映早二叠世 (290 Ma)的聚合 (Richards 和 Enge- 

bretson, 1992). 
泛大陆还造成了由古生代大地水准面向中生代

大地水准面的转变(图 4). 古生代期间陆地和海洋相

对均匀地分布于全球. 泛大陆期间陆地汇聚于地球

的一侧, 形成两个大地水准面高区(geoid high, 约位

于现在的太平洋及非洲-大西洋)(Anderson, 1982), 泛

大洋位于另一侧. 泛大陆和泛大洋质量的不均匀分

布形成了与古生代不同的早中生代大地水准面, 与

现代各大陆分散分布的大地水准面亦十分不同. 理

论上, 大地水准面的转换必然影响海平面升降和海

水进退. 转变期估计发生在晚二叠世-早三叠世. 这

又正好是大海退和迅速海侵的时期(Erwin, 1993). 大

地水准面的改变, 也就是地球整体形状的变化, 或者

说地球表面质量分布的变化, 在理论上可能引起地

球质心的迁移, 也就是地球内核偏移.  

海退从晚二叠世开始, 在特提斯地区经历两个

旋回, 即吴家坪早期海退-长兴期海侵-长兴晚期海 

退-二叠与三叠纪之交快速海侵(图 4). 中国华南地区

煤山剖面长兴晚期海退和二叠-三叠纪之交的海侵已

记录在其层序地层中(Zhang 等, 1997). Ⅱ类层序界 

面 2)(SB)位于 24e 层底部, 岩性反应了水体的突然变 

 

 

图 3  泛大陆聚合的高山深盆效应 

(a) 大陆面积与海拔的线性关系(Worsley 等, 1984); (b) 陆壳愈厚, 则其平均海抜愈高; (c) 浅盆导致海退, 深盆导致海侵 

                        
2) Ⅰ类层序界面: 平行不整合的层序界面, 上伏地层为低水位体系域; Ⅱ类层序界面: 准不整合界面, 上伏地层为陆架边缘体系域 



中国科学: 地球科学   2013 年  第 43 卷  第 10 期 
 

1545 

 

图 4  古、中生代之交的圈层耦合、全球变化与生物灭绝关系图(Yin 等, 2007) 

其中海洋氧化还原状况来自 Isozaki (1997)和 Song 等(2012) 

浅, 同时与环境有关的各项异常(图 2)表明环境危机

的开始. 因为煤山剖面是一个高度凝缩的剖面, 所以

陆架边缘体系域(SMST)非常薄(24~e26层, 0.3 m). 这

段地层发育混合动物群, 包括小型化的腕足、残余的

假提罗菊石、二叠纪的牙形石和过渡型的双壳类

(Towapteria 等)和 Otoceratid 菊石 . 这些动物群在

26/27 层之交界线处灭绝. 海侵界面(TS)位于 27 层灰

岩的底部, 这层灰岩位于 25 层粘土岩和 26 层黑色泥

岩之上. 全球分布的牙形石 H. parvus 首现于海侵面

之上 8 cm 处. 由 24e 层开始的海退, 在华南广泛存在. 

这次海退也普遍存在于特提斯和冈瓦纳北缘(Yin 等, 

2007). 海退在 25 层(C. meishanensis 带)达到底点, 并

继续到 26 层(H. changxingensis 带), 致使扬子台地普

遍缺失此两带地层.  

通过对特提斯地区重要剖面的对比研究, 可发

现该地区在二叠纪末期普遍发育一个以假整合或平

行不整合为特征的层序界面 SB), 并伴随着岩性的急

剧变化, 从而导致了组名的改变. 该层序界面之上是

一很薄的(0.3~5.0 m)以一海侵面(TS)为顶界的陆架边

缘体系域(SMST). 以牙形石 H. parvus 的首现确定的

二叠-三叠系界线一般位于海侵面之上几厘米至几米

处. 这个层序界面代表了第一幕(二叠纪末期)的生物

灭绝事件, 致使珊瑚、纺缍虫、菊石和腕足类灭绝(Yin

等, 2007). 在北方地区, 晚二叠世只经历一次旋回, 

即吴家坪期海退-长兴末期海侵(二叠-三叠纪之交海

侵), 没有长兴期海侵-海退这一旋回. 这在加拿大北

部地区的 Otto Fiord(Henderson 和 Baud, 1997), 格陵

兰(Teichert 等, 1973)和西伯利亚(Dagys 等, 1979)是相

同的.  

泛大陆聚合时洋中脊的扩张速率减慢对高镁文

石海形成有影响(图 4). 在海水与洋中脊岩石反应过

程中, 洋壳玄武岩转化为绿岩和角闪岩, 并系统地吸

收 Mg2+, 释放 Ca2+. 因此当洋中脊扩张速率较慢时, 

大洋的 x(Mg)/x(Ca)值升高; 当其>2 时, 即形成高镁

海或文石海, 并将沉淀文石及高镁方解石; 相反, 较

快的洋中脊扩展速率将降低海水的 x(Mg)/x(Ca)值; 

当其<2时, 则沉淀低镁方解石(Hardie, 1996). 尽管海

洋化学对钙质壳分泌的影响远不如灭绝(Kiessling 等, 

2008), 二叠纪末正是高镁海或文石海的高峰时期 , 

当时灭绝的生物门类(四射珊瑚、床板珊瑚、纺缍虫、
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苔藓虫、腕足类的长身贝和正形贝类等)都具低镁方

解石质壳. 文石海时期海水的高 x(Mg)/x(Ca)值特征

显然不利于它们壳质的分泌. 而有利于文石质壳分

泌. 双壳类有很大部分属于文石质壳, 这可能是双壳

类在此次灭绝事件取代腕足类, 在壳质分泌方面的

原因(颜佳新和伍明, 2006). 

3.2  火山活动及其环境效应 

火山活动是古、中生代之交又一重大的岩石圈变

化. 泛大陆时期强大的火山活动, 如西伯利亚的通古

斯暗色岩、峨眉山玄武岩等(图 5(a)), 已有许多文章

述及. 华南在二叠-三叠纪之交也发生过强烈的火山

活动(殷鸿福等, 1989; Yin等, 1992). 这种全球规模的

火山活动由地幔柱引起, 可能与泛大陆的聚散有关. 

当时规模最大的通古斯暗色岩(玄武岩)面积约 400 万

km2, 最大厚度 2500 m(尚未计入埋于西西伯利亚的

地下部分). 现在多数人认为它是晚二叠世-早三叠世

之交到达地表的地幔柱, 它的位置不在板块边缘, 而

在泛大陆内部. 一个通常的解释是: 由于大陆厚度一

般与其面积呈线形关系, 泛大陆应当具有很大的厚

度(和高度), 因而构成隔热板, 阻挡了地幔热的发散. 

特别是当有地幔柱生成时, 地幔热的聚集将最终导

致地幔与下地壳的部分熔融, 并最后造成泛大陆的

裂解(Vrzhosek, 1997; Wignall, 2001).  

峨眉山玄武岩、西伯利亚暗色岩与 GLB, PTB 两

次灭绝的时间耦合, 它们之间有因果关系(Wignall, 

2001; Racki, 2003). 除此之外, 二叠-三叠纪之交的火

山岩和火山碎屑岩还广泛分布于泛大洋西缘, 俄国 

 

 

图 5  古、中生代之交火山活动的证据 

(a) 大火山岩省, 改自Racki和Wignall(2005); (b) 特提斯洋及泛大洋西岸火山岩分布(Veevers和Tewari, 1995; Vrzhosek, 1997; Yang等, 2012); 

(c) 华南火山灰层的分布, 改自 Xie 等(2010) 
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滨海边区(Vrzhosek, 1997), 华南(Yin 等, 1992; Yang

等 , 2012)与冈瓦纳特提斯北缘(Veevers 和 Tewari, 

1995), 它们多数是中、酸性的, 有时为双峰型, 因此

通常与板块汇聚或裂谷作用相联系. 与西伯利亚暗

色岩不同. 这些火山岩原来应沿古泛大洋西缘, 冈瓦

纳特提斯北缘及华南西南缘分布(图 5(b)), 现多已消

减而不保存; 也有可能代表峨嵋山大火成岩喷发的

末期(峨嵋山玄武岩启动于 260 Ma, 大规模快速喷发

253~256 Ma, 251~253 Ma 的中酸性岩石代表其末期

产物)(范蔚茗等 , 2004). 其中仅华南一地 , 分别在

PTB 上下不足 1 m 内的两层火山灰层(煤山剖面 25 及

28 层)即广布于约一百万平方公里的面积, 并可能亦

见于特提斯其他区域(Yin 等, 1992). 它们的产出层位

与两幕灭绝层位一致(Yin 等, 2007). 中、酸性火山喷

发常带出大量的气体, 在华南这样碳酸盐岩广布的

地区, 尤其会产生大量二氧化碳和甲烷, 因此其对增

温与灭绝的效应不容忽视.  

火山爆发对生物灭绝的效应可归纳为如下几点

(图 6): (1) 火山排入大气中过量的二氧化碳、甲烷、

氮的氧化物等 , 产生温室效应, 导致气温上升; (2) 

火山喷入海水中过量的二氧化碳, 导致海水酸化, 使

PTB 海洋生物或者由于对缺氧和酸化的不适应而选

择性灭绝 , 或者由于高碳酸血症而死亡(Knoll 等 , 

2007); 岩浆活动释入地下浅部的 CO2 则妨碍陆生植

物根系吸氧, 使之死亡; (3) 喷出的二氧化硫, 爆发

物质和冲击加热产生的二氧化氮、氰化物等有毒物质

的污染效应; (4) 大规模火山活动产生的 SO2, 形成

H2SO4 气溶胶, 会加速含氯化合物的活动, 破坏平流

层的臭氧, 导致紫外线辐射增强. Visscher 等(2004)根

据 PTB 孢粉的突变发生(mutagenesis), 提出紫外线辐

射增强可能对陆地植被造成灭绝效应, 并加速了新

种系的发生. 上述多种效应的联合作用导致生物生

存环境恶化, 是造成当时生物大灭绝的重要因素之

一. 微生物岩的发育与火山活动强度有关, 在西南诸

省, PTB 火山活动最强, 而那里的微生物岩最发育,且

普遍含 Eu 异常(图 5(c))(Xie 等, 2010). 此外, 在理论

上, 火山爆发烟尘的蔽光效应可使气温下降, 造成 

十-千年级的“火山冬天”, 并且它抑制光合作用, 可

造成光合生物灭绝. 有人揣测 PTB 亦存在火山冬天

(Kozur, 2007; Korte 等, 2010). 

 

 

图 6  古、中生代之交的圈层耦合、全球变化与生物灭绝关系图 
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4  古、中生代之交大灭绝、泛大陆聚合与核
幔圈层变动及地幔柱的关系 

关于核幔圈层与 PTB 的全球变化和生物大灭绝

的关系, 亦有一些研究. 通古斯暗色岩和峨眉山玄武

岩源于地幔柱, 泛大陆形成源于地幔对流和冷地壳

向地内消减, 伊拉瓦拉磁性反转被认为与 PTB 灭绝

有关(Hays, 1971), 它源于液态外核热对流的扰动. 

有的研究认为冷物质积聚于核幔交界“D”层将因热补

偿而启动地幔柱, 并引起外核热对流的变动, 后者又

引起地磁极反转(图 7). 这些核幔变动造成泛大陆聚

合和两个大火成岩省(LIP)先后在二叠纪形成(Eide 和

Torsvik, 1996; Isozaki, 2009). 除了泛大陆造成的较长

时间的海平面升降以外, 地幔柱(表现为大火成岩省)

 

 

图 7  古、中生代之交大灭绝、泛大陆聚合与核幔圈层变动及地幔柱的关系模式图 

磁性地层数据来自 Gradstein 等(2004) 
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形成的地壳热点亦可导致地壳上拱, 大地水准高点

形成和海水进退(Anderson, 1982). Xu 等(2004)提出, 

峨嵋山玄武岩的形成过程存在上述效应, 并导致东

吴运动期的海退.  

从圈层耦合角度看, PTB 这次两亿五千万年前重

大全球变化和生物灭绝与 260.4 Ma 中、晚二叠世之

交(Gudalupian-Lopingian Boundany, 简称 GLB)全球

变化与生物灭绝有联系, 均与泛大陆有关. 泛大陆聚

合在晚石炭世-早二叠世早期达到高峰, 在此以前聚

合过程中大量洋壳在消減带下沉、拆沉, 并堆积于核

幔边界, 在这个过程中外核热对流和地幔热对流基

本是稳定的, 反映为 GLB 之前, 古地磁场中长期静

止的基亚曼反磁极性超时(Kiaman Reversed Polarity 

Superchron)(图 7(c)). 当大量冷物质下沉到核幔边界

以后, 流态外核的热对流就受到扰动, 因而地磁场突

然经历了一次倒转—著名的伊拉瓦拉倒转(Illaw- 

arra Reversal)(265 Ma), 从此进入了晚二叠世-中三叠

世地磁场频繁倒转的 P-T 混合极性超时; 与此同时,  

“D” 层将因热补偿而启动地幔柱,并成为泛大陆裂解

的导因(Isozaki, 2009)(图 7(b)). 地幔柱的较小一枝于

260 Ma 左右到达地表, 峨眉山玄武岩开始爆发, 形

成第一个大火成岩省(LIP), 继而在全球范围开始海

退, 在 GLB 处形成 2 级层序界面(相当于中国的东吴

运动). 与之相伴随发生了影响到纺缍虫、珊瑚、腕足

类和植物等多门类的 GLB 灭绝. 其后约 8 Myr, 海水

进退和生物演化有一些反复. 至古、中生代之交, 地

幔柱主体到达地表, 更大的通古斯大火山岩省形成, 

PTB灭绝开始(252 Ma, 图 7(a)), 所以 260 Ma的 GLB

全球变化和生物灭绝与 252 Ma 的 PTB 全球变化和生

物灭绝虽分属两次(Stanley 和 Yang, 1994), 但在圈层

耦合方面是相联系的. 关于核幔圈层与 PTB 的全球

变化和生物大灭绝的关系, 目前还处于推测阶段, 我

们在图 6 中以相关性表现之. 

5  结束语 

综上所述, PTB 的全球变化和生物大灭绝是地球

各圈层相互作用的产物. 地壳活动、大气圈、水圈、

沉积圈和生物圈(包括各类生物自身演化的因素)相

互作用, 从渐变到突变, 集中爆发于 PTB 时间.  

地球内部圈层→地球表层系统→生物演化, 这

是地球系统科学的重大问题, 值得深入探讨. 从地球

内部圈层到地球表层系统, 再到生物演化, 这一过程

在时间上有延后性, 在因果关系上有许多不确定性, 

还处于假说阶段, 需要更多的科学证据. “路漫漫其

修远兮, 吾将上下而求索”.  
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