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Abstract : Stable isotopes of carbon and sulphur are f ractionated during cycling between surface reservoirs and

geological reservoirs. The main processes that control the isotopic composition of various reservoirs are photo2
synthesis and equilibrium between oceanic dissolved inorganic carbon and atmospheric CO2 for carbon , and bac2
terial sulphate reduction for sulphur. C2S cycling f rom surface reservoirs and stored in geological reservoirs

provides a geological record of ancient isotopic compositions. These isotopic signals can be used to improve and

refine our understanding of historical changes in global geochemical cycles through geological time , especially

for some key transitional periods. A number of case studies with detailed applications of these principles have

been discussed to illust rate the causes and effect s of ancient global environmental change.
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摘　要 :碳、硫在表层储库和地质储库以不同的形式相互转换 ,在这个过程中都伴随着一定的同位素分馏。碳

同位素的分馏主要受到光合作用以及海水溶解无机碳与大气 CO2 交换的控制 ,而硫同位素的分馏则主要受

控于硫酸盐细菌还原作用。表层储库碳、硫同位素的组成通过地质作用被很好地保存在地质储库中 ,因此通

过对地质储库中碳、硫同位素的分析和研究 ,可以很好地了解地球各圈层相互作用的规律 ,重塑地质历史特别

是重大关键转折时期的演化过程。同时文中借助一些碳、硫同位素应用实例 ,进一步加深理解影响碳、硫同位

素组成和变化的原因 ,以提高对不同时期全球环境变化的认知程度。
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　　沉积记录中碳、硫同位素组成和分布与环境变

化密切相关 ,因此 ,借助于碳、硫同位素的研究 ,可以

更为有效、清晰地认识地球演化历史 ,特别是重大关

键转折时期环境的变化过程。为此 ,本文在回顾碳、

硫循环过程的同时 ,结合实例 ,在对关键转折时期

碳、硫同位素变化特征分析的基础上 ,探讨该时期大
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气圈、水圈、生物圈、岩石圈之间的相互作用关系 ,

为我们进一步了解地球演化规律提供一些思路和

启发。

1　全球碳、硫循环

全球碳、硫循环主要是通过不同表层和地质储

库之间相互转换实现的。碳可以通过光合作用从无

机碳转换为有机碳

CO2 + H2 O = CH2 O + O2 (1)

而有机碳也可在地表富氧的空气和水体转化为无机

碳

CH2 O + O2 = CO2 + H2 O (2)

硫的循环与碳的循环具有密切的内在联系 ,在缺氧

环境下 ,细菌硫酸盐还原作用 (BSR)可将光合作用

产生的有机质转换为无机碳

2CH2 O + SO2 -
4 = 2 HCO -

3 + H2 S (3)

生成的 H2 S与铁离子反应形成 FeS2。这种呈还原

态碳和硫 (有机碳和黄铁矿)的长期、大量埋藏就会

影响全球气候环境 ,使得大气和近地表环境下的 O2

浓度升高[122 ]。

111　碳循环

构成全球碳循环的主要储库为表层储库和地质

储库 ,表层储库包括大气、海洋、生物圈、土壤等 ,地

质储库主要为岩石圈。这些储库中的碳常常被火山

来源的碳 (以放气或者岩浆岩的风化形式) 补充

(图 1) [2 ]。

图 1　全球碳循环模式图
(据 Newton和 Bott rell , 2007 [2 ] )

Fig11　A schematic illust ration of t he global carbon cycle

表层碳储库总量一般较小 ,主要包括大气 CO2

的碳、陆相生物和土壤中的碳、海洋生物和海水溶解

无机碳的碳以及以甲烷形式存在的碳。在地表环境

下 ,大气 CO2 通过光合作用以有机碳的形式将碳固

定在陆相和海相生物体中 ,而这种类型的碳又可以

通过呼吸作用部分转换成 CO2 或 HCO -
3 释放到大

气和海洋储库中 ;同时海洋中无机碳库的碳以

CO2 -
3 或 HCO -

3 形式与 Ca、Mg等阳离子形成碳酸

盐岩与未被氧化的有机碳通过沉积作用 (构造埋藏)

进入到地质储库中 ,而地质储库中有机碳和碳酸盐

岩的碳又可通过风化和剥蚀作用 (构造抬升)重新被

释放到表层储库中。另外有机碳在厌氧条件下会分

解形成甲烷 ,这种储量巨大的甲烷主要以络合物的

形式埋存于高压低温的沉积物中 ,因此 ,只要相对较

小温度或者压力的扰动就会造成甲烷快速释放到海

洋和大气中 ,从而对碳循环和全球气候产生重大影

响[2 ]。

112　硫循环

构成全球硫循环的储库主要包括蒸发岩、海水

溶解的硫酸盐以及海相碎屑沉积物 (岩)中硫化物

(主要以黄铁矿形式存在) ,同时这些储库中的硫也

经常被火山作用释放出的硫 (SO2 , H2 S)或者火成岩

风化的硫所补充 (图 2) [3 ]。

图 2　全球硫循环模式图
(据 Bott rell和 Newton , 2006 [3 ])

Fig1 2　A schematic illust ration of t he global sulphur cycle

海水硫酸盐的硫进入到地质储库主要通过两个

途径。其中最重要的途径就是通过生物还原作用将

硫酸盐还原为 H2 S , H2 S与 Fe 等金属离子继续反

应形成硫化物 (大部分为 FeS2 ) ,大约 75 %～90 %的

硫化物又重新被氧化为硫酸盐 (公式 4) [427 ] ,剩下未

被氧化的硫化物 (主要是 FeS2 )和有机质中有机硫

化合物通过沉积作用共同进入到地质储库[6 ,8210 ]。

另一个主要途径就是溶解在海水中的硫酸盐通过蒸

发作用形成蒸发岩 (主要以石膏)进入到地质储库。
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另外在碳酸盐岩结晶过程中 ,海水中的 SO2 -
4 将会

取代 CO2 -
3 进入到碳酸盐岩晶格中 ,随碳酸盐岩共

同沉淀下来 ,不过这个过程硫酸盐的输出量非常

小[11 ]。

由于构造抬升 ,地层出露地表并遭受风化剥蚀 ,

因此 ,在这个过程中 ,蒸发岩和碳酸盐岩将会发生溶

解 ,而黄铁矿与氧气也会发生反应

FeS2 + 315O2 + H2 O = Fe2 + + 2SO2 -
4 + 2 H + (4)

形成硫酸盐溶液 ,而后通过水文循环重新回到海洋。

这其中黄铁矿和氧气的反应是一种影响大气 O2 含

量的重要过程 ,它与风化过程中沉积有机质的氧化

共同控制了大气 O2 含量[3 ]。

2　碳、硫同位素的组成和分布

211　碳同位素的组成和分布

不同储库碳同位素的组成主要受到碳同位素分

馏效应的控制 (图 3) [12 ] ,碳同位素分馏主要有两个

过程 :

图 3　不同碳储库间的同位素相互关系图
(据 Hayes等 , 1999 [12 ])

Fig13　The carbon isotope relationship between
different carbon reservoirs

(1)海洋和大气中 CO2 的交换用下式表示
13 CO2 + H12 CO -

3 = 12 CO2 + H13 CO -
3 (5)

在这个过程中 ,由于海洋无机碳库要比大气 CO2 碳

库大很多 ,因此它控制大气 CO2 碳同位素的组成 ,

造成大气 CO2 碳同位素比海洋无机碳同位素更为

亏损13 C(海水无机碳库为 0‰V PDB左右 ,大气 CO2

为 - 718‰V PDB) [2 ]。

(2)生物过程中的动力学效应 :在生物过程中碳

同位素分馏最主要表现在光合作用上 ,由于12 CO2

键比13 CO2 易破裂 ,因此光合作用时植物组织优先

吸收12 CO2 ,造成有机质碳同位素相对 CO2 储库亏

损13 C[13 ] ,该过程会产生 20‰左右的分馏[2 ]。大概

有 90 %的植物初始光合作用产物为三碳分子的磷

酸甘油酸 ,称之为 C3循环 (Calvin循环) ,最初合成

的碳是三碳糖[14 ]。C3循环并不是唯一将无机碳固

定为有机碳的过程 ,同时还存在着另一种固碳方式

即 C4循环 ,这种光合作用固碳方式产生的同位素

分馏较小 ,因此形成的有机质相对于 C3 循环来说

具有相对富集13 C的特征。由于光合作用碳同位素

分馏效应主要是环境中温度、植物生长速率、CO2

浓度等的响应[15218 ] ,因此 ,通过对这些因素的分析 ,

能够帮助我们了解地质历史时期碳循环方式及途

径。

在这里要特别注意甲烷 ( CH4 )碳同位素特征 ,

它与其他碳储库的碳同位素明显不同 ,在地质历史

的碳循环过程中具有非常重要的意义。甲烷主要是

以生物成因为主 ,通过以下两种不同的机制形成 :醋

酸水解 (公式 5)和 CO2 还原 (公式 6) 。

H3 C—COO H→CH4 + CO2 (5)

CO2 + 2CH2 O→CH4 + 2CO2 (6)

醋酸水解主要发生在淡水环境 ,而 CO2 还原则主要

存在于海洋环境中。这两个过程虽然不同 ,甚至各

自碳同位素组成也有一些差别 ,但是两者所产生的

甲烷都具有强烈亏损13 C的特征 ,海洋环境中形成的

甲烷碳同位素一般为 - 110‰～ - 60‰,而淡水环境

中形成的甲烷碳同位素一般为 - 65‰～ - 50‰[19 ]。

212　硫同位素的组成和分布

硫同位素分馏包括非生物和生物过程[20221 ]。海

相蒸发环境下形成的诸如石膏和硬石膏 ,其硫酸盐

硫同位素的分馏值一般介于 0～ + 214‰,几乎可以

忽略不计[ 20 ,22224 ] ,因此这种非生物过程形成的硫同

位素值可反映同时期海水同位素组成。而生物过程

会产生显著的动力学同位素效应 ,使得包括产物和

残留物之间产生明显的硫同位素分馏。在 ≤50 ℃

条件下 ,厌氧细菌使 SO2 -
4 还原成 H2 S ,后者与金属

离子结合形成硫化物 ,这种硫循环造成自然界中最

大的硫同位素分馏[ 25 ] ,称为细菌硫酸盐还原作用

(BSR) 。在这种 BSR过程中 ,32 S键比34 S键更容易

破裂 ,因此32 S易于快速地反应 ,所以反应后的 H2 S

产物相对于 SO2 -
4 来说更加亏损34 S[ 7 ,21 ,26 ]。通过对

硫酸盐还原细菌的培养和自然状况下硫酸盐还原作

用的研究 ,细菌硫酸盐还原作用造成的硫同位素分

馏在 4‰～46‰,平均为 21‰[ 27228 ]。但在显生宙的
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沉积记录中Δ34 S(δ34 Ssulfate -δ34 Ssulfide )大于 46‰是很

常见的[27 ] ,这意味着除了细菌硫酸盐还原作用外还

存在着其他的分馏过程。目前一般认为Δ34 S >

46‰分馏是细菌硫酸盐还原作用之后叠加了元素硫

(S0 )和 S2 O2 -
3 歧化反应的结果。BSR 产生的 H2 S

在氧化的水体中能够被氧化为元素 S0[ 29232 ] ,歧化反

应生成的 H2 S相对于原 BSR产生的 H2 S贫34 S ,大

约低 7‰～20‰,不断的氧化和歧化造成 SO2 -
4 与

H2 S之间的硫同位素分馏超过 46‰[32233 ] (图 4) 。

图 4　细菌硫酸盐还原过程中的氧化和歧化反应
(据 Canfield等 ,1994 [32 ])

Fig1 4　The oxidation and disproportionation during
bacterial sulfate reduction

因此 ,硫酸盐细菌还原作用和单质硫的歧化作

用实际上主导了自然界水体中硫酸盐与沉积硫化物

之间的硫同位素分馏。但是硫酸盐与硫化物之间硫

同位素分馏的差异还与参与反应的细菌种属、碳源

的类型、水体的循环程度、大气氧含量、硫酸盐浓度

以及体系的开放与封闭等有着密切关系 [3 ,27 ,34237 ] ,

因此 ,我们在运用硫同位素进行环境变化解释时

必须考虑到硫同位素分馏过程中的复杂性和多样

性。

3　沉积记录中碳、硫同位素的变化

地质储库中碳、硫稳定同位素值记录了全球碳、

硫循环的变化过程 ,因此 ,通过对这些数值的分析可

以帮助我们认识和追踪过去全球生物地球化学循环

(主要涉及大气圈、生物圈、水圈和岩石圈)的本质以

及所涉及的路径和方式 ,进而建立全球特定阶段碳、

硫循环与重大事件之间的相互耦合关系 ,重建当时

的古海洋、古气候和古环境。

311　沉积记录中碳同位素的变化及原因

碳同位素 (包括δ13 Ccarb和δ13 Corg )的变化反映了

碳循环方式发生了改变。地质历史上δ13 Ccarb的变

化比较频繁 (图 5) [18 ] ,具有较大幅度碳同位素的变

图 5　显生宙碳酸盐岩δ13 Ccarb长期变化曲线
(据 Ripperdan , 2001 [18 ])

Fig15　Secular variation in carbonateδ13 Ccarb

values during t he Phanerozoic

化 (包括负偏和正偏)常与重大事件 (如生物灭绝、冰

期变化、海平面变化、大洋缺氧)密切相关 ,如前寒武

纪—寒武纪和二叠纪—三叠纪碳同位素的负偏 ,奥

陶纪—志留纪和晚泥盆世弗拉—法门转折期的正

偏。从海洋无机碳库到碳酸盐岩的形成 ,该过程碳

同位素分馏值较小 ( - 112‰) [12 ] ,因此可通过海相

碳酸盐岩的无机碳同位素反映当时海水碳同位素组

成变化 (δ13 C : (0±3) ‰) [38 ]。

目前对无机碳同位素研究比较深入 ,对其负偏

和正偏也提出了很多的解释。早期认为生物产率的

降低是导致无机碳同位素负偏的主要原因[39240 ] ,而

生物产率的提高和 (或者)有机碳的大量保存是造成

无机碳同位素正偏的原因[41 ]。近年来 ,通过对碳同

位素的深入研究 ,对其变化原因又取得了一定的进

展 ,比如有机碳埋藏速率的变化以及处于缺氧状态

深部海洋循环方式的改变会造成碳同位素的变

化[42 ] ,而大陆风化模式的改变[ 43 ]、亚稳态下的甲烷

水合物的形成和解体[ 44245 ]以及火山活动[ 41 ,46 ]同样

也会影响无机碳同位素的组成。

目前 ,有机碳同位素的研究也得到了一定的发

展[12 ] ,比如白垩纪海相沉积物的有机碳同位素比新

近纪—全新世要明显亏损13 Corg
[ 47248 ] ,实际上整个显

生宙海相沉积物 (岩)有机碳同位素大体上都亏损
13 Corg

[12 ]。对于这种亏损13 Corg最有可能的解释就是

大气 CO2 浓度升高 ,加速了浮游植物碳同位素分

馏 ,从而使得有机碳具有亏损13 C的特征。因此 ,通

过Δ13 C(δ13 Corg -δ13 Ccarb )变化可以指示地质历史过

程中大气 p (CO2 )的变化[48251 ]。当然光合作用同位

素效应并不仅仅是了大气 CO2 浓度的响应 ,同时也

与浮游植物生长速度和温度有很大关系[15217 ,52 ] ,因

此这也使得运用Δ13 C来指示 p ( CO2 )的变化复杂

化 ,但是只要在特定的时间段内有足够多的样品分析
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数据 ,还是可以通过Δ13 C建立起全球平均 p (CO2 )变

化趋势[46 ]。

地质记录中无机碳同位素和有机碳同位素并不

是一直都是同步变化的 ,有时前后存在着迟滞现

象[41 ]。Kump 和 Art hur (1999)运用模型给出了在

不同的扰动条件下 (如有机碳埋藏量、火山作用、风

化作用的变化)海洋无机碳和有机碳同位素的响应

模式[ 46 ] ,从而为我们认识这种碳同位素的同步变化

和非同步变化现象以及地质历史上全球碳循环提供

了一定基础。

下面我们选择前寒武纪—寒武纪转折期的碳同

位素负偏 (无机碳、有机碳同位素同步负偏)和晚泥

盆世弗拉—法门转折期碳同位素的正偏 (无机碳、有

机碳同位素存在着迟滞)来解释不同碳同位素变化

的原因 ,以此来了解和认识该重要转折时期古海洋、

古气候的变化。

31111　前寒武纪—寒武纪转折期碳同位素变化

前寒武纪—寒武纪转折期是地球历史上最重要

的阶段之一 ,因为该时期纪录了后生动物的产生、灭

绝以及加速分异的过程 (“寒武纪生命大爆发”) ,同

时也伴随着海洋地球化学的明显变化[ 53254 ]、长期全

球性海洋缺氧[55256 ]以及各大板块重组和剧烈的非造

山火山活动[57258 ] ,这预示着该转折时期包括古海洋、

古气候等发生了重大改变。

通过近年来研究 ,该转折时期碳同位素在中国、

美国、俄罗斯、伊朗、阿曼、摩洛哥等地均存在着整体

的负偏 (包括无机碳和有机碳同时负偏) [40 ,55 ,59262 ] ,

这反映了全球碳循环发生了重大改变 ,显示出该转

折时期与众不同的古海洋、古气候环境。目前该处

碳同位素的负偏已被确定为划分前寒武纪—寒武纪

界线的标志 ,并且在全球进行了很好的对比 ,而该界

线年龄为 (54210±013) Ma[ 54 ]。

对该转折时期碳同位素负偏以及相伴随的诸如

大洋缺氧现象的解释主要存在着以下几种模式 : (1)

死劫难海模式 ( St rangelove ocean) ,地外因素造成

生态系统发生重大快速改变 ,使得生物由于短期内

无法适应这种环境的改变而灭绝 ,进而造成输入到

海洋的有机质通量急速降低 ,从而造成碳同位素负

偏[63 ] ; (2)大洋翻转模式 (oceanic overt urn) ,由于纬

度上温度梯度降低 ,大洋的循环陷入停滞状态 ,形成

分层海洋 ,导致深海缺氧 ,这种循环不畅的深海缺氧

水体由于生物降解作用 ,生成大量富集12 C的 CO2 ,

当大洋的循环状态由停滞转向活跃时 ,深部富含12 C

的 CO2 就会被带到浅海环境从而造成碳同位素负

偏[64267 ] ; (3)海平面上升模式 ,由于海平面的上升 ,氧

最低含量带向上移动[ 68269 ] ,在浅海形成最小含氧带 ,

在该环境中贫13 C有机质将被硫酸盐还原细菌等微

生物分解 ,生成大量富集12 C的 CO2 ,进而使得海水

中无机碳同位素偏负[ 70 ] ; (4) CH4 水合物的释放 ,海

相沉积物中生物成因的甲烷水合物具有强烈亏损

的13 C ,由于火山喷发和 (或)海平面下降很可能会导

致甲烷水合物的释放 ,在其进一步被氧化的过程中 ,

会消耗大量溶解氧 ,从而使水体缺氧 ,同时形成富

含12 C的 CO2 (12 CH4 + 2O2 →12 CO2 + 2 H2 O)进入到

水体 ,造成碳同位素负偏[55 ] ; (5)地质储库中有机碳

风化模式 ,在大规模的风化过程中 ,地质储库中亏

损13 C有机碳通过氧化 ,形成富含12 C的 CO2 ,进入

海洋从而造成碳同位素负偏[62 ]。

但是这些模式都存在着一些不足之处 ,如死劫

难海模式中认为碳同位素的负偏主要是生物产率的

急剧降低[ 63 ] ,但是并没有证据表明在碳同位素发生

负偏的时候存在浮游生物绝灭现象 ,反而在碳同位

素发生负偏的层段却具有高的磷酸盐含量 ,这充分

说明当时生物产率非常高 ,因此这种模式基本上也

就不成立。在前寒武纪—寒武纪转折时期 ,碳同位

素负偏可能持续了 1 Ma 或者更长时间[ 71272 ] ,而

Kump (1991)通过质量平衡计算认为大洋翻转模式

很难解释这种持续将近或超过1 Ma年长时间尺度

碳同位素负偏[73 ]。而在海平面上升模式中 ,虽然在

伊朗和西伯利亚剖面的海进时期与前寒武纪—寒武

纪界线处的碳同位素负偏具有很好的一致性[55 ,72 ] ,

但是在其他研究区如扬子地区等却并不如此 ,而且

在该界线之上的早 Tommotian期同样是海进期 ,甚

至在有的研究区发生的海侵规模比前寒武纪—寒武

纪界线处的还要大 ,却并没有产生如同界线处大幅

度的碳同位素偏移[61 ,66 ]。在甲烷水合物释放模式

中 ,虽然在澳大利亚发现有玄武岩侵入到前寒武

纪—寒武纪界线[67 ] ,看似支持了 CH4 水合物模式 ,

但是这种玄武岩的锆石年龄数据却为 (513 ±313)

Ma [74 ] ,其形成的时间明显晚于前寒武纪—寒武纪

界线处的年龄 ,与碳同位素负偏发生的时间不一致。

而支持有机碳风化模式的锶同位素比值由于易受到

成岩作用影响 ,因此该模式还有待进一步考证。

从上可以看出 ,该转折时期碳同位素负偏的原

因还存在着很大的不确定性 ,需要研究者进一步深

入的研究。但是如果我们能够将火山或与之相关的
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活动与碳同位素负偏很好地吻合起来 ,那么甲烷水

合物释放模式或者与之相关的模式就能够被用来比

较合理地解释该转折时期碳同位素负偏 ,当然这也

需要更详细的地质和地球化学证据来进行合理论

证[75 ]。另外 ,目前研究重点主要集中在台地相区碳

酸盐岩地层上 ,而对台地边缘地层研究得比较少 ,并

且台地边缘与台地内部的地层对比还存在很大疑

问 ,因此这也制约了对该时期碳同位素负偏的研究。

针对这些问题 ,Chen 等 (2009) [76 ]对湘西地区该转

折时期台地边缘的地层进行了详细的沉积学研究 ,

建立了地层横向展布模式 ,并从中发现了具有典型

热液成因特征的硅质岩体———丘状硅质岩体和硅质

角砾岩体。同时对处于台地边缘处柑子坪剖面进行

了重点的研究 ,借助高分辨率锆石定年和碳同位素

数据 ,将柑子坪剖面与台地内滇东、滇东北剖面进行

了很好的对比 (图 6) ,从中可以看出柑子坪剖面 3

处负偏 (N1、N2、N3) ,与云南老林的 A、B、C处具有

很好的对应关系 ,进而也将所发现的热液活动很好

地限定在寒武纪的最早期 ,与当时的碳同位素波动、

大洋缺氧等很好地耦合在一起[76 ]。

图 6　湘西柑子坪剖面前寒武纪—寒武纪转折期碳同位素与其他地区对比图
(据 Chen等 , 2009 [76 ])

Fig1 6　Carbon isotopic variations across t he Ediacaran2Cambrian succession at Ganziping and
t heir correlation wit h t hose at Yunnan , Siberia and Morocco

在现代海洋扩张脊地区 ,热液喷口活动能够释

放出大量的温室气体进入大气和海洋[77279 ] ,这种热

液成因的 CH4、CO2 气体具有非常负的碳同位素组

成 ,不管它是来自下伏无沉积物的洋中脊地区[80 ]或

者是富有机质的沉积地层中[81282 ] ,一般为 - 50‰～

- 25‰,且随着热液流体温度的降低其碳同位素更

亏损13 C。当热活动区域非常广泛时 ,就会造成全球

碳同位素的负偏并同时导致全球的变暖[83 ]。在柑

子坪剖面 ,碳同位素大幅度的负偏主要有 3处 :其中

在留茶坡组硅质岩底部 (t he base of Nemakit2Daldi2
nian) (N1)和牛蹄塘组黑色页岩底部 ( t he base of

Tommotian) (N3)的负偏与该剖面所发现的硅质烟

囱Ⅰ、Ⅲ处具有很好的对应 ,这可能预示着快速大量

亏损13 C的气体 (如 CH4、CO2 气体等)被带入到海

洋和大气中。而该剖面 N2处的负偏虽然没有与典

型硅质烟囱相对应 ,但这并不能说明碳同位素的变

化不受这种类似于热液活动放气作用的影响 ,因为

N2处对应的位置为富含黄铁矿凝灰岩层 ,且该处与

之相对应的云南滇东剖面中谊村段中部同样存在着

凝灰岩。这说明在该时期存在着火山活动 ,而与火

山活动相关的热液过程中同样会提供大量亏损13 C

的 CO2 和 CH4 气体进入到海洋和大气[83 ]。因此 ,
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在该关键该转折期 ,热液活动或火山与之相关的热

液活动会带来大量亏损13 C的 CH4 和 CO2 气体进

入到海洋和大气中 ,从而造成海洋相对富集12 C ,无

机碳同位素发生负偏 ,而这同时也使早寒武世早期

形成温室环境 ,气候变暖 , p (CO2 )增高 ,原始生物产

率得到明显的提高 ,生物光合作用的碳同位素动力

学分馏效应加强 ,使得有机碳同位素负偏。同时 ,在

这个过程中 ,大气 CO2 浓度明显增高将会导致海洋

分层 ,造成大洋缺氧。

在前寒武纪—寒武纪转折期 ,除了湘西地区外 ,

包括扬子台地周边的其他地区同样分布着大量的硅

质岩和重晶石矿 ,目前研究也主要认为它们形成于

热液活动[84289 ]。另外这套黑色岩系不仅仅在扬子地

区发育 ,在其他许多大陆也广泛分布 ,如印度的小喜

马拉雅、伊朗、阿拉伯地盾、西非以及哈萨克斯坦的

卡拉套 ( Karatau ) 和蒙古以及我国塔里木盆

地[55256 ,90292 ]。因此 ,我们认为 ,该时期的热液活动具

有全球性 ,能够改变海洋和大气的循环状态 ,从而导

致碳同位素负偏以及大洋缺氧。这种模式为我们了

解该转折时期全球碳循环以及古海洋、古环境的变

化提供了一个新的切入点。

31112　晚泥盆世弗拉—法门转折期碳同位素变化

晚泥盆世 ,特别是弗拉—法门期 ( F/ F)之交发

生了一次深刻的古海洋环境变化 (或事件) ,造成了

海洋生物大规模集群绝灭。这一重要时期的碳同位

素研究已经取得了很大的进展 ,包括欧洲、非洲、美

洲和澳大利亚以及中国华南等地上泥盆统地层中 ,

在 F/ F上、下地层中整体存在着明显的碳同位素正

偏现象[41 ,93297 ] ,因此具有明显的全球碳循环变化特

征[95 ]。该时期碳同位素变化大致可以分出两次正

偏 ,首次出现在 Upper rhenana 带 ,大致相当于

Lower Kellwasser Horizon (L KW)层段[94 ] ,第二次

出现在 F/ F界线处的 t ri ang ul aris2l i ng ui f ormis带

界线上下 ,大致相当于 Upper Kellwasser Horizon

(U KW)的层段[94 ]。

目前对于 F/ F界线处碳同位素 (包括无机碳和

有机碳)的正偏原因 ,主要认为是由于海氧缺氧和

(或者)富营养化激发了浮游植物的繁盛和藻类大爆

发 ,大大提高了生物的原始产率 ,造成有机碳埋藏速

率快速增加而致[ 982100 ] ,而有机碳的大量埋藏将会降

低大气 CO2 浓度 ( p ( CO2 ) ) [41 ,101 ] ,使得全球温度降

低、气候变冷 ,并伴随着法门最早期的 Late Kell2
wasser事件[ 102 ]。至于是什么因素 (或机制)引起海

洋缺氧和 (或)海洋富营养化存在着多种模式 , 比如

海平面上升和气候变暖引起的海洋缺氧和富营养

化[94 ,103 ]以及陆生维管植物向陆地快速扩展 (同时伴

随气候变暖)所引发的化学风化作用增强 ,进一步提

高了大陆营养物的输送量 ,由此引发了海洋的富营

养化和缺氧[101 ,104 ]。因此 ,要确定哪种因素是最初

始的触发因素 ,哪种因素又是由彼因素引起的次级

因素 ,仍然有许多精细的工作要做。Chen 等

(2005) [41 ]在对华南 F/ F界线附近高分辨沉积2地层
记录认识的基础上 ,通过对桂林附近付合剖面 (有文

献称杨堤)进行无机碳同位素、有机碳同位素以及锶

同位素比值的分析 ,建立了 F/ F界线附近可靠的高

分辨率稳定同位素变化曲线 (图 7) ,详细阐述了该

时期同位素的变化与火山活动、陆地生态系统、海洋

生态系统的关系 ,有助于认识该过程中地球各圈层

的相互作用规律 ,进一步了解和揭示 F/ F转折期大

规模生物集群绝灭的主要原因[41 ]。

图 7　桂林付合剖面 F/ F界线附近δ13 Ccarb ,δ13 Corg ,
87 Sr/ 86 Sr系统同位素变化曲线

(据 Chen等 , 2005 [41 ])

Fig17　Systematic variations ofδ13 Ccarb ,δ13 Corg , 87 Sr/ 86 Sr

values f rom micritic carbonates across F/ F t ransition

在 F/ F界线附近 (层段 I) ,大致相当于 Upper

Kellwasser Horizon ( U KW ) 的层段[94 ] , 发现

δ13 Ccarb ,δ13 Corg ,87 Sr/ 86 Sr 同位素比值的总体正向偏
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移。该偏移经历的总时间约为 600 ka。其中 ,

δ13 Corg的偏移幅度 (约 415‰V2PDB)比δ13 Ccarb的幅

度 (约 215‰V2PDB)大 ,但时间滞后 (约 100 ka) 。

在这一总体正偏事件中 ,可进一步识别出 3 个短周

期同位素波动旋回 ( Ia—c) ,每一波动的周期约为

200 ka ,特别是Δ13 C =δ13 Ccarb -δ13 Corg的波动更加明

显。前两期波动 ( Ia , Ib)位于 SFr 顶部 ,与87 Sr/ 86 Sr

比值的负偏同时 ,该两期波动的特点是δ13 Corg相对

于δ13 Ccarb的先期偏移 (无论正偏还是负偏) ,最晚一

期 Ic与狭义的 U KW时间相当[94 ] ,在该期波动中 ,

δ13 Ccarb2δ13 Corg287 Sr/ 86 Sr 同位素系统几乎同时正偏 ,

但达到最大偏幅的时限不同。

在前两期 ( Ia , Ib)同位素系统波动中 ,δ13 Corg相

当于δ13 Ccarb的先期负偏 ,可能反映了气候的快速变

暖[49 ]。气温的升高也代表大气 CO2 分压 ( p (CO2 ) )

的升高 ,从而引起与有机质形成密切相关的海洋表

层水体溶解 CO2 浓度 ( [ CO2 ,aq ])的升高。这样就会

加速表层水体浮游植物的同位素分馏 ,引起δ13 Corg

的负偏[48 ,105 ]。然而由于 [ CO2 ,aq ] 仅占海洋总溶解

碳 (DIC) 的一小部分 ,短期的气候变暖虽可以引起

δ13 CO2 ,aq的及时反映 (从而引起δ13 Corg的变化) ,但

并未能引起整个δ13 CDIC或δ13 Ccarb的立刻响应[46 ,49 ] ,

因此δ13 Ccarb并没有随δ13 Corg发生同步变化。同样的

道理 ,δ13 Corg的先期正偏 ,则反映了短期的气候变

冷。同期的87 Sr/ 86 Sr 低值表明此时火山活动 (或洋

底火山2热液活动)明显加强[1062107 ] ,而火山活动的放

气作用会引起 p ( CO2 )的明显升高 (在空气中的居

留时间约为 200 ka) ,导致气候变暖[46 ,108 ]。多期火

山活动放气作用的累积效应会引起 p ( CO2 )的大幅

升高 (特别是 Ib , 其时限 < 200 ka) ,导致 Ic早期更

明显的气候变暖和海平面上升[99 ,109 ]。由于在泥盆

纪晚期已经出现了典型的森林植被[104 ,110 ] ,这种气

候变暖会强化大气水循环[111 ] ,加速维管植物向内

陆扩展 ,使得化学风化作用明显加强[98 ,104 ] ,从而增

加了大陆径流量和河流营养物向海输送量[46 ,1112112 ] ,

引起近陆源盆地水体富营养化[ 103 ] ,进一步引起海

洋原始生物产率的增加 (浮游植物繁盛)和水体缺

氧 ,导致海域盆地有机碳埋藏量的增加[104 ] ,由此造

成δ13 Ccarb2δ13 Corg287 Sr/ 86 Sr 同位素系统的同步正

偏[46 ]。然而 ,在没有得到火山放气对 CO2 进一步补

充的前提下 ,加速化学风化和有机碳埋藏对大气

CO2 的双重消耗使得大气 p ( CO2 )明显降低 ,气候

变冷。δ13 Corg (相对于δ13 Ccarb )更大和滞后 (约 100

ka)的正偏移幅度即为气候变冷的结果 ,反映了海洋

浮游植物光合固碳作用的降低[46 ]。3个明显的Δ13 C

波动旋回反映了海洋表层水体浮游植物同位素分馏

强度 (主要与 p ( CO2 )有关)的波动[46 ,49 ,52 ] ,这也明

确地表明在 F/ F转折期有多期气候暖—冷变化 ,而

这些气候的波动首先是由火山活动触发的。

综合沉积、同位素地球化学资料表明 ,F/ F转折

期海洋生态崩溃是地球各圈层相互作用并反馈的结

果 ,而非单一事件。在 F/ F 界线之前 ,随着裂谷活

动增强和洋底扩张速率的加快 ,会造成强烈的裂谷/

大陆和洋底火山活动。多期火山活动的放气作用会

引起频繁、大幅度的气候波动 (暖—冷交替) (约 200

ka) ,这种短期的气候波动很容易引起海水表层水体

温度 (SST)变化 ,而对深部水体没有太大的影响 ,这

使得浅水底栖生物的生理机能很难适应这种频繁的

气候“打嗝”,从而阻碍了新物种的产生和辐射[113 ]。

同时 ,火山活动提供的营养物质 (如生物限制元素

Fe、Zn) 、有毒物质 (如硫化物)和缺氧水体也不利于

这些底栖生物的生存。多期火山活动的累积效应引

起了 F/ F转折晚期 ( Ic)大气 p (CO2 )的显著升高和

气温变暖 ,同时引起海平面的快速上升 (泥盆纪最大

海泛期) 。这种状况又促进大气水循环速率 ,加快了

森林植被的向陆扩展 ,使得化学风化作用大大加强 ,

从而提高了大陆径流量和河流输送量 ,造成近陆源

海域盆地的富营养化 ,并引发浮游植物和底栖微生

物的繁盛 ,继而加重海洋缺氧的状况。微生物的繁

盛不但毒化了浅海底栖生物的生态环境 ,而且由于

竞争的原因会迅速侵略和占领底栖生物原先占有的

生存空间[ 114 ] ,造成浅海底栖生物生态的崩溃 ,使得

浅海底栖生物很快消亡。而缺氧环境和原始生物产

率的大幅提高极大地促进了有机碳的埋藏 ,有机碳

埋藏和风化作用对大气 CO2 的双重消耗 ,在没有进

一步得到火山活动排气补充的情况下 ,使得 p (CO2 )

迅速降低 ,造成气候明显变冷。所以 ,由多期火山活

动引起的频繁、快速气候波动以及由此引发的陆2海
相互作用于海洋生态系统巨变是造成 F/ F 转折期

渐次绝灭的主要原因。

312　沉积记录中硫同位素的变化及原因

在地质历史过程中 ,硫循环主要集中在两种储

库之间 ,一种是蒸发硫酸盐 (如 CaSO4 )以及溶解在

海水中的硫酸盐硫储库 ,另一种是生物成因的黄铁

矿硫储库。在地质历史演化过程中 ,海水硫酸盐硫

同位素值的变化具有阶段性 ,如 Claypool 等 (1980)
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利用海相蒸发岩中硫酸盐的硫同位素勾画出了元古

代以来海水硫酸盐硫同位素和氧同位素的变化曲

线 ,在前寒武海水硫酸盐硫同位素具有比较低的值

为 + 15‰～ + 20‰(CD T) ,而到了早寒武世快速增

大至 + 30‰～ + 35‰(CD T) ,之后逐渐下降到二叠

纪末 ,达到最低值 11‰(CD T) ,而后逐渐增大到现

今大洋的 + 21‰( CD T) (图 8) [115 ]。这种变化可以

是输入 (硫化物的氧化、硫酸盐的溶解、火山岩的风

化)和输出 (蒸发岩的沉积、黄铁矿的埋藏)海洋的硫

通量发生变化的结果 ,也可以是硫酸盐和沉积黄铁

矿的硫同位素分馏发生变化的结果 ,或者是两者共

同作用的结果[3 ,14 ,115 ]。

图 8　海相蒸发岩中硫酸盐硫同位素和
硫酸盐氧同位素的演化曲线

(据 Claypool等 , 1980 [115 ] )

Fig1 8　The isotope evolution of sulphate2sulphur and
sulphate2oxygen derived f rom marine evaporites

由于蒸发岩形成于特定的环境中 ,同时易于受

到风化作用影响 ,因而也就很难提供连续的高分辨

率海水硫酸盐硫同位素 ,而且蒸发岩几乎不含有化

石 ,也就缺少生物地层来限定硫同位素变化时间 ,而

通过提取碳酸盐岩中结构硫酸盐和生物成因重晶石

硫同位素的组成就可以很好地克服这一缺点。结构

硫酸盐是指在碳酸盐岩结晶过程中取代 CO2 -
3 而进

入晶格中的微量硫酸盐 ( CAS) ,而生物成因重晶石

是生物形成的 Ba 离子与海水硫酸盐结合形成的 ,

它们在这一过程中的同位素分馏几乎可以忽略不

计 ,反映了同期海水硫酸盐的特征[3 ,1162118 ]。由于碳

酸盐岩分布极为广泛 ,因此 ,目前运用碳酸盐岩中的

结构硫酸盐硫同位素来分析硫循环已经趋于成熟。

高分辨率的δ34 SCAS在某些重要时期发生了明

显快速的变化 ,因此可以通过分析δ34 SCAS的组成来

反映硫库循环与重大地质或生物事件 (如 P2Tr 附

近的生物大灭绝)之间相互的耦合关系。而在一些

同样重要时期 ,δ34 SCAS却并没有发生明显的变化 ,而

是长时间保持着相对较为稳定的状态 (如石炭纪、白

垩纪以及新生代) 。因此 ,不同地质历史时期中

δ34 SCAS的特征代表了在特定时间段上全球硫循环对

环境变化的响应[3 ]。由于 P2Tr 界线附近的硫同位

素研究开展得比较详细 ,因此下面将以 P2Tr 界线

附近的δ34 SCAS为例来阐述晚二叠世末期生物大灭

绝的原因。

近年来 ,不少学者利用δ34 SCAS对晚二叠世和 P2
Tr界线附近的硫同位素进行了较高分辨率的分析 ,

取得了一定的成果[1192123 ] ,基本上认为在界线周边

存在着硫同位素的负偏 ,有轻硫物质加入 ,而对这种

轻硫物质的来源主要有以下几种方式 : (1)陨石撞

击形成的岩浆硫[119 ,1222123 ] ; (2)西伯利亚岩浆省来

源的 SO2
[1222123 ] ; ( 3) 大洋上翻带来 BSR 产生的

H2 S[ 1202121 ,124 ] ,但是对于哪种解释更为合理却没有

定论。

Newton等 (2004)运用意大利的 Siuisi 剖面建

立了该时期结构硫酸盐硫同位素和硫酸盐氧同位素

变化趋势 (图 9) [120 ]。在二叠纪末期 ,δ34 SCAS值从 +

13‰明显快速增加到 + 27‰(VCD T) ,随后又快速

下降到 + 15‰(VCD T) ,而后主要徘徊在 + 18‰( ±

3‰) (VCD T) ,而到了三叠纪 ,硫酸盐硫同位素从 +

16‰逐步增加到 + 28‰(VCD T) (图 7) 。这个时期

(约 250 Ma)海水硫酸盐的浓度维持在一个比较高

的水平 ,为约 19 mM和约 22 mM (现代海洋的 65 %

和 75 %) [125 ] ,因此 ,这种快速降低的海水硫酸盐岩

硫同位素并不是由于低的海水硫酸盐浓度所致。晚

二叠世末期δ34 SCAS的快速变化以及三叠纪δ34 SCAS

的全面上升与该时期大洋缺氧的沉积学证据相吻

合 ,表明在晚二叠世可能仅深部的水体缺氧 ,而到了

早三叠世的最早期缺氧水体已扩张到浅海陆架。

二叠纪末期 ,生物灭绝层位之后的δ34 SCAS的急

剧降低 (从 + 27‰到 + 15‰)则可能反映了轻硫物质

进入到海水中。通过质量平衡计算 ,在晚二叠世

δ34 SCAS从最轻的 1115‰增加到最重的 + 27‰需要

30 %海水硫酸盐库 (以二叠最小值 18 mM)发生还

原作用。这个过程所形成的 H2 S远远超过δ34 SCAS

从 + 27‰下降 + 15‰所需 H2 S再氧化的量 ,因此造

成硫同位素负偏最有可能的原因就是 BSR过程产

生的大量 H2 S进入到表层水体甚至大气中。这些
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图 9　意大利 Siuisi剖面二叠纪—三叠纪界线附近
结构硫酸盐硫同位素和结构硫酸盐氧同位素
变化曲线 (十字条带为生物灭绝层位)

(据 Newton等 , 2004 [120 ])

Fig1 9　Sulfur and oxygen isotopic variations across t he
Permian2Triassic boundary at Siuisi , Italy(cross2hatched

band indicates t he extinction interval)

深部来源的 H2 S在透光带和 (或)大气中被重新直

接氧化 ,进入到硫酸盐储库中。在这个过程中硫同

位素分馏很小 ,从而造成该时期硫酸盐硫同位素负

偏 ,同时这种大量的 H2 S进入到表层水体和大气也

毒害了海相和陆相环境 ,从而造成生物灭绝。在晚

二叠世末期到早三叠世最早期 ,δ34 SCAS多次来回摆

动 ,说明该时期这种缺氧水体中形成的 H2 S释放和

再氧化的过程比较频繁 ,具有多期特征。而 Riccar2
di等 (2006)通过中国的煤山和上寺剖面硫酸盐硫同

位素、黄铁矿硫同位素以及Δ34 S值也得出了相似的

结论[ 121 ]。

当然 ,这个模式也存在这一定的问题 ,最主要的

就是深海中需要形成大量 H2 S 以及将这种富含

H2 S的水体大范围、大体积带到大洋表层的动力机

制。Kump 等 (2005)认为 ,海洋 H2 S浓度主要依赖

于大气氧的浓度以及水体上涌的速度 ,更高的大气

氧浓度以及更低的水体上涌速度 ,就会产生更大的

H2 S浓度。他通过现今全球大气氧浓度和平均上

涌速度 ,计算出向表层环境上涌之前海洋 H2 S浓度

的界线值为 20 mM ,而在强上涌地区 ,这个值可降

低到 1 mM。这些模拟出来的临界值都远远超过现

今静海环境下的值 (通常只有μM 级别) [124 ]。Ber2
ner (2005)通过分析认为大气氧的浓度在 P2Tr 界线

附近从 255 Ma处的 25 %左右 (比现代的 21 %要高)

下降到 245 Ma的 16 %左右[126 ] ,同时对该时期海洋

循环的模拟说明当时的海洋循环比较迟缓 ,海水存

在着分层现象[ 127 ]。因此 ,在 P2Tr 界线之前 ,大气

氧的含量比现代的高 ,而且大洋处于停滞状态 ,使得

当时的海洋系统有利于大量 H2 S的形成。当大气

氧的浓度降低时 ,海洋中 H2 S梯度就无法维持系统

平衡 ,从而导致大量 H2 S气体进入到海水表层甚至

大气中 ,造成硫同位素的负偏以及海相和陆相生物

灭绝。结构硫酸盐中的氧同位素变化与硫同位素变

化相似 ,这也进一步佐证了这种 H2 S释放再被氧化

的模式。同时 ,在生物标记化合物方面 , Grice 等

(2005)通过西澳大利亚 Perth盆地 Hovea23以及中

国煤山21钻孔中所获得样品 ,在 P2Tr 界线附近以

及早三叠世检测出大量典型指示 H2 S扩张到透光

带的标志———绿硫细菌 ,更进一步说明该时期确实

存在着由于深部 H2 S周期性的进入到透光带 (或表

层水体)而引起的环境改变 ,从而造成生物灭绝以及

复苏期的延长[128 ]。

因此 ,从上可以看出 , P2Tr 界线附近确实存在

深部 H2 S进入透光带和大气的现象 ,这也为我们提

供了一个新的晚二叠世末期生物大灭绝的动力机

制。实际上 ,地史时期特别是关键转折期 ,这种海洋

硫化现象可能并不是个别情况 ,比如目前我们对 F/

F界线附近的硫同位素研究表明 ,在该时期可能同

样存在着硫化海洋现象 ,大量 H2 S气体毒化了海洋

和大气 ,从而使得整个生态系统陷于崩溃的状态 (未

刊资料) 。

4　结论和建议

表层储库和地质储库之间的碳、硫循环是一个

看似简单而又复杂的过程 ,与其所处的氧化还原介

质条件密切相关。不同储库的碳同位素组成受控于

光合作用和海水溶解的无机碳和大气 CO2 交换 ,而

不同储库的硫同位素组成则主要受控于细菌硫酸盐

岩还原作用。来自表层储库的一些碳、硫同位素特

征通过地质作用被很好地保存在地质储库中 ,这些

特征记录了地球演化过程中特别是重大关键转折时

期的同位素组成和分布。因此通过对地质储库中的
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碳、硫同位素研究和分析 ,能够为我们提供地质过程

中全球外生循环以及相应的地质学、地球化学和

(或)生物学等方面的重要信息 ,重塑地质历史特别

是重大关键转折时期全球环境变化模式。同时本文

借助一些碳、硫同位素应用实例 ,进一步加深理解影

响碳、硫同位素的组成和变化的因素 ,以提高对不同

时期全球环境变化的认知程度。

虽然碳、硫同位素的研究取得了很大的进展 ,但

是还存在着一些尚待加强之处 ,主要表现为以下几

个方面 :一是在对目的层段进行同位素分析的同时 ,

对该层段及其上、下地层的沉积学特征研究还不够

深入 ;二是约束同位素变化关键点 (突变点)上的年

龄数据还有待进一步加强 ;三是对有些层段特别是

时代越老的层段缺少相应的高分辨率同位素分析数

据 ;四是在对目的层段进行同位素分析的过程中 ,缺

少多种同位素协同分析。因此 ,需通过加强以上几

个方面的研究 ,才能获得更为准确的、详细的同位素

资料。除此之外 ,我们在应用碳、硫同位素进行环境

分析的时候 ,要特别注意碳、硫同位素变化的多解

性 ,它可能是单一因素作用的结果 ,也可能是多因素

共同作用的结果 ,也不排除某一因素占主导作用而

其他因素占次要地位的可能 ,因此这就需要我们在

分析问题的时候 ,加强与其他地质和地球化学资料

的结合 ,进而较为全面可靠地认识地质时期内特别

是重大转折期内的环境演变。
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