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摘要  为研究下 Kellwasser 事件的生物地层及化学地层特征, 对贵州拉也剖面进行细致的牙形石生物地层学

和高分辨率化学地层学研究。结果表明, 剖面底部无机碳同位素及有机碳同位素有显著正向偏移, 样品 LY-8

代表的层位为下 Kellwasser 事件的界线。Kellwasser 事件碳同位素变化的主要原因是有机碳埋藏量的增加, 

可能是由初级生产力增加和缺氧环境共同造成的。 

关键词  下Kellwasser界线; 牙形石; 碳同位素; 有机碳埋藏; 初级生产力 

中图分类号  P52 

Biostratigraphy and Chemostratigraphy Across the Lower Kellwasser 
Boundary in Laye Section, Guizhou Province 

CHANG Jieqiong1, BAI Zhiqiang1, LI Yukun2, GUO Jianxiang3, PENG Yongbo4, SHEN Bing1,† 
1. The Key Laboratory of Orogenic Belts and Crustal Evolution (MOE), School of Earth and Space Sciences, Peking University, Beijing 
100871; 2. Guangxi Geological Survey, Naning 530023; 3. Geology Team No. 4 of Guangxi, Naning 530033; 4. Department of Geology  

and Geophysics, Louisiana State University, Baton Rouge, LA 70803; † Corresponding author, E-mail: bingshen@pku.edu.cn 

Abstract  In order to study biostratigraphy and chemical stratigraphy during the Lower Kellwasser event, high 

resolution conodonts research and chemostratigraphic framework were carried out. The data reveals that the 

inorganic and organic carbon isotope have a significant positive excursion at the bottom of the Laye section. It is 

considered that the sample LY-8 is consistent with the Lower Kellwasser boundary. The main reason for the change 

of carbon isotope in this area is the increase of organic carbon burial, which is caused by the increase of marine 

primary productivity and anoxia environment possibly. 
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1850 年, Roemer[1]首次描述德国中部 Harz 山

脉  Kellwasser 山谷中的黑色沥青质石灰岩和页岩 

层, 并命名为“Kellwasser-Kalk” (Kellwasser 边界)。 

经过几十年的研究, 人们发现这种黑色灰岩和页岩

层形成于晚泥盆世弗拉期‒法门期之交 , 且广布于

中欧和西欧 , 在北美、中亚和北非也偶有发现 [2], 

形成的原因是缺氧事件。后来, 学者们将这种特殊

的岩层与五大生物灭绝事件中的晚泥盆世弗拉‒法

门(F-F)灭绝事件联系起来, 将 F-F 事件称为 Kell-

wasser 事件[34]。“Kellwasser 岩相”在欧洲和北非等

地表现为各种岩性 (可能是页岩、含头足类灰岩 ) 

的沉积岩中夹的两层黑色沥青质(富含有机质)灰岩

或泥页岩, 其中一层位于上 Pa. rhenana 带顶部(下

Kellwasser 事件), 另一层位于 Pa. linguiformis 带与 
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Pa. triangularis 带的交界处 (上  Kellwasser 事件 )[5], 

并在上  Kellwasser 带可以观察到生物的骤减现象 , 

与弗拉期‒法门期界线一致。 

我国华南地区泥盆纪时期沉积连续, 沉积地层

基本上反映了全球的大事件[613]。不同的是, 我国

华南大部分地区无明显的典型  Kellwasser 沉积(黑

色沥青质页岩)。广西付合剖面和白沙剖面主要为

瘤状灰岩(扁豆状灰岩)和钙质砾岩 [11,14], 贵州独山

出露晚泥盆世中厚层纹层状白云岩[15], 广西六景剖

面多为瘤状灰岩和砾屑灰岩[16], 只有湖南锡矿山地

区下泥盆统法门阶底部有黑色页岩 , 类似于德国

Kellwasser 事件沉积[17]。虽然在岩性上全球不同地

区有差异, 但是, 围绕泥盆纪 Kellwasser 事件的化

学地层学研究显示, 在欧洲、非洲、美洲、澳大利

亚和中国华南等大部分地区, 上泥盆统地层 F-F 界

线上、下地层中通常存在两次明显的碳同位素正偏

移 现 象 [11,1823], 分 别 对 应 下  Kellwasser 事 件 与 上

Kellwasser 事件 , 具有较明显的全球碳循环变化特

征[19]。由于上 Kellwasser 界线也是 F-F 生物大灭绝

界线, 多数研究集中在上 Kellwasser 事件。 

本研究将目光放在下 Kellwasser 事件上, 通过

对贵州都匀拉也剖面的牙形石生物地层学和高分辨

率化学地层学研究, 确定下 Kellwasser 事件的存在

和地层层位, 探究碳同位素变化趋势及其变化原因, 

为今后下 Kellwasser 事件的深入研究奠定基础。 

1  实验方法 
1.1  牙形石样品分析 

将岩石样品破碎至直径  5 cm 左右 , 在  10%的

醋酸溶液中浸泡  10 天, 将石块和溶液一起倒如双层

筛子(上层为  60 目 , 下层为  200 目), 用清水反复冲

洗, 将留在下层筛子里的粉末晾干。将浸泡过一次

的岩石碎块用同样的方式进行第二次浸泡和冲洗过

筛。在光学显微镜下, 从两次分离出来的粉末中挑

选出牙形石, 并进行鉴定、清洗和拍照。 

1.2  碳酸盐岩同位素测试 
1) 无机碳、氧同位素测试。制作互为镜面对

称的岩石薄片与光面, 对照岩石薄片的显微镜下观

察结果 , 在对应的光面上用微钻取样(这一取样方

法可以避开岩脉以及明显重结晶的部位)。用微钻

钻取碳酸盐岩泥晶粉末样品  2 mg。无机碳、氧同

位素测试在路易斯安娜州立大学稳定同位素地球化

学实验室完成, 所用仪器为 Delta V-Plus IRMS, 采

用 PDB 标准, 测试精度高于 0.1‰。 

2) 有机碳同位素测试。选取小块的新鲜岩石

碎片(避开岩脉), 研磨至 200 目, 称量 2 g 粉末置于

50 mL 离心管中 , 加入  45 mL 去离子水 , 充分搅拌

水洗 2 小时, 倒掉去离子水。加入 45 mL 10%的氯

化钠溶液, 充分搅拌, 浸泡  12 小时, 倒掉氯化钠溶

液。如此反复地用去离子水和氯化钠溶液分别洗 5

次 后 , 再 用 去 离 子 水 搅 拌 水 洗  3 次 , 倒 掉 去 离 子

水。加入  10 mL 3 mol/L 的盐酸 , 边加边振荡 , 使 

其充分反应 2 小时。过滤, 收集残渣, 装入离心管

中 , 再次加入  5 mL 3 mol/L 的盐酸 , 反应  12 小时 , 

倒掉上清液 , 加入去离子水 , 振荡水洗  2 小时 , 离

心 , 倒掉上清液。重复水洗、离心操作  4 次 , 将收

集的残渣放入鼓风干燥箱中, 65℃干燥  12 小时。有

机碳同位素测试在路易斯安娜州立大学稳定同位素

地 球 化 学 实 验 室 完 成 , 所 用 仪 器 为  Delta  V-Plus 

IRMS, 采用 VPDB 标准, 测试精度高于 0.3‰。 

1.3  碳酸盐岩元素含量测试 
对照薄片观察, 在岩石厚片上钻取碳酸盐岩粉

末  100 mg 左右; 将粉末装入  15 mL 的离心管中, 并

精确地加入  10 mL 浓度为  1 mol/L, pH 为 4.5 的醋酸

钠缓冲溶液, 热浴振荡  48 小时, 使其充分反应。反

应 完 成 后 离 心  10 分 钟 (3500 转 /分 钟 )。 精 确 地 量

取  0.5 mL 上清液至  15 mL 的离心管中, 加入 4.5 mL 

2%的硝酸 , 准备上机测试。元素含量测试在北京

大学地球与空间科学学院生物地球化学实验室用

ICP-OES 实现。根据实验室内部地质标样, Fe, Mn

和 Sr 的测试精度高于 2%。 

2  生物地层特征 
2.1  剖面位置 

拉也剖面位于黔桂交界处的贵州省都匀市独山

县麻尾镇拉也村 (图  1), 地理坐标为  25°24′9.89″N, 

107°24′57.92″E。 拉 也 剖 面 位 于 滇 黔 桂 浅 海 北 缘 , 

斜坡相, 牙形石较丰富, 便于对比。剖面下部灰褐

色泥岩与页岩互层, 中上部以瘤状灰岩为主, 便于

识别。连续沉积, 无明显构造变化, 利于开展高分

辨率地球化学研究。 

2.2  地层描述 
研究区剖面向下约  3  m 处出露部分榴江组地

层。典型的榴江组岩性为薄层硅质岩和硅质页岩 , 
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图 1  拉也剖面交通路线及黔桂交界处晚泥盆世岩相古地理

图(据文献[24]) 
Fig. 1  Traffic map of Laye section and lithofacies paleogeog-

raphic map at the junction of Guizhou and Guangxi 
Province during Late Devonian (according to Ref. [24]) 

该区主要为泥岩与泥灰岩互层, 层厚约 2~4 cm, 泥

质含量非常高, 风化后成为黄褐色泥土层。该区榴

江组与五指山组交界处被覆盖, 本研究从五指山组

出露的部分开始(图 2)。五指山组因南丹大厂东部

五指山得名, 为一套以斜坡相‒盆地相为主的沉积, 

以灰色、浅红色、灰黑色瘤状灰岩以及泥质条带灰

岩、角砾灰岩为主, 偶见泥灰岩、钙质灰岩、硅质

岩和硅质页岩[25]。在拉也剖面, 五指山组主要为泥

灰岩及瘤状灰岩, 剖面下部(LY-1~LY-11)泥质灰岩

居多(图 2(a)), 中、上部(LY-12~LY-25)主要为瘤状

灰岩(图  2(a)和(b))。标准的“Kellwasser 岩相”在欧

洲和北非等地表现为页岩或灰岩中夹的黑色沥青质

(富含有机质), 拉也剖面与之不同。 

本次共采样 25 块, 平均采样间距为 30 cm。样

品 LY-3 为薄层灰岩(图 2(c)), LY-6 和 LY-11 为泥

页岩(图  2(d)和(e))。LY-12 之下的层位均为中‒薄

层泥质灰岩 , LY-12 之上无成层的泥岩 , 为中厚层

瘤状灰岩 (图  2(f)), 可分辨出灰岩为扁豆状 , 长约

0.5~5 cm, 厚约 0.5~3 cm, 形态变化大 , 有各种不

规则形状, 水平分布, 长轴与层面平行。 

分层的主要依据是明显的缝合线。显微镜下观

察, 样品 LY-1 可见明显的后期重结晶作用(图 3(a))。

其他样品多为泥晶微晶灰岩(图 3(b)), 其中 LY-2, 

LY-3, LY-9, LY-12, LY-16, LY-18 和 LY-20 含有机

质较高 , 薄片上可见黑色团块(图  3(c))。LY-18 和

LY-19 为含似球粒泥晶灰岩(图 3(d))。 

野外露头观察显示, 拉也剖面岩石的原始结构

没有经受改造 , 基本上保留了原始的碳酸盐组分。

岩性从泥页岩与灰岩互层过渡到瘤状灰岩, 水体从

深变浅, 说明沉积时海平面可能发生了变化。 

2.3  牙形石生物地层 
Ziegler 等[26]1990 年总结了晚泥盆纪牙形石带, 

并对牙形石带的上、下限进行详细描述。Bai 等[13] 

1994 年、季强[27] 1995 年均对我国华南地区的牙形

石进行了详细的综述。一些典型的弗拉晚期牙形石

时限具有全球一致性[1314,2629]。 

拉也剖面一些典型牙形石见图 4, 牙形石分布

见图 5。牙形石动物群主要包括 Ancyrodella nodo-
sa, Palmatolepis bogartensis, Pa. jamieae, Pa. jun-
tianensis, Pa. hani, Pa. hassi, Pa. rhenana 和 Pa. win-
chelli 等(图  4)。其中  Ancyrodella 首现于  LY-1, 并

且 延 续 到  LY-20; Ancyrognathus triangularis 仅 在

LY-21 出 现 ; Pa. jameae 在  LY-4 和  LY-25 出 现 ;   

Pa. hassi 首 现 于  LY-1, 末 现 于  LY-19; Pa. juntia-
nensis 首现于 LY-4, 末现于 LY-17; Pa. winchelli 首

现于 LY-13, 并且延续到剖面顶部; Pa. bogartensis
首现于  LY-3, 并且延续到剖面顶部; Pa. nasuta 仅

在  LY-21 出现 ; Pa. rhenana 仅在  LY-22 出现 ; Pa. 
boogaardi 在  LY-22 出现(图  5)。根据前人的研究结

果 , 上  Pa. rhenana 带 一 般 指 以  Pa. rhenana 的 首 

现为开端、以 Pa. linguiformis 的出现为结束的牙形

石 带 [26], 同 时 , Pa. juntianensis 和  Pa. bogartensis 
的首现限定在上  Pa. rhenana 带 , 晚于  Pa. rhenana
首现 [2627,29] 。在拉也剖面 , Pa. rhenana 首现于 剖  

面上部的 LY-22, Pa. bogartensis 首现于 LY-3, Pa. 
juntianensis 首现于 LY-4, 说明上 Pa. rhenana 带的

底界应低于  LY-3。在剖面中未发现  Pa. linguifor-
mis, 说明拉也剖面 LY-3 以上应位于上 Pa. rhenana
带, LY-3 之下是否属于上 Pa. rhenana 带尚且存疑

(图 5)。 
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(a) 剖面下部主要为泥页岩与灰岩互层, 从下至上泥岩含量逐渐减少, LY-12 以上为瘤状灰岩; (b) 剖面上部为 
瘤状灰岩; (c) 泥页岩与薄层灰岩互层; (d) 多层薄层灰岩与泥页岩互层; (e) 泥页岩层; (f) 典型的瘤状灰岩 

图 2  拉也剖面露头照片 
Fig. 2  Field photographs showing the lithology of Laye section 

 

(a) LY-1, 高度重结晶; (b) LY-9, 微晶灰岩; (c) LY-2, 泥质微晶灰岩, 含黑色有机质 
团块; (d) LY-18, 含似球粒泥晶灰岩, 深色球粒为泥晶结构, 白色部分为亮晶胶结物 

图 3  拉也剖面岩石学特征 
Fig. 3  Petrology characteristics in Laye section 
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(a) Palmatolepis juntianensis Han, 1987, GMPKU-P-3244, 上 Pa. rhenana 带; (b) Palmatolepis jamieae Ziegler & 

Sandberg, 1990, GMPKU-P-3245, 上 Pa. rhenana 带; (c)~(e) Palmatolepis winchelli Stauffer, 1938; (c) GMPKU-

P-3246, 上 Pa. rhenana 带; (d) GMPKU-P-3247, 上 Pa. rhenana 带; (e) GMPKU-P-3248, 上 Pa. rhenana 带;    

(f) Palmatolepis natusa (=Pa. r. natusa) Müller, 1956, GMPKU-P-3249, 上 Pa. rhenana 带; (g) Palmatolepis 
rhenana Bischoff, 1956, GMPKU-P-3250, 上 Pa. rhenana 带; (h) Ancyrognathus triangularis Youngquist, 1945, 

GMPKU-P-3251, 上 Pa. rhenana 带; (i)~(j) Ancyodella nodosa Ulrich and Bassler, 1926; (i) GMPKU-P-3252, 上

Pa. rhenana 带; (j) GMPKU-P-3253, 上 Pa. rhenana 带; (k) Pa. hassi Müller & Müller, 1957, GMPKU-P-3254, 上

Pa. rhenana 带; (l)~(n) Pa. bogartensis Stauffer, 1938; (l) GMPKU-P-3255, 上 Pa. rhenana 带; (m) GMPKU-P-

3256, 上 Pa. rhenana 带; (n) GMPKU-P-3257, 上 Pa. rhenana 带; (o) Polygnathus drucei Bai, 1994, GMPKU-P-

3258, 上 Pa. rhenana 带。所有 Pa (P1)分子均采用口面拍照 

 
图 4  拉也剖面典型牙形石照片 

Fig. 4  The conodonts from Laye section 

3  化学地层特征 
3.1  同位素组成及元素含量变化 

拉也剖面同位素及 Fe, Mn, Sr 含量分析结果见

表 1, 在地层中的变化趋势见图 6。由于样品 LY-1

经受了重结晶作用(图  3), 因此在下面的数据分析

中将其排除。 

无 机 碳 同 位 素 (δ13Ccarb) 的 变 化 区 间 为  1.5‰~ 

3.8‰, 在 0.8~1.3 m 之间基本上保持不变(平均值为

1.8‰), 1.3~2.0 m 之间出现 2‰的正偏移, LY-14 达

到  3.7‰, 随后逐渐回落 , 7.0 m 之后基本上回落到  

正偏移之前的水平(1.9‰)。 

有机碳同位素(δ13Corg)的变化趋势基本上与无

机碳同位素一致, 变化区间为−26.7‰~−25.2‰, 在

1.0~1.5 m 之间有 0.7‰的负偏移, 1.3~2.2 m 之间有

1.5‰的正偏移, 随后逐渐回落, 5 m 之后回到正偏

移之前的水平(−25.7‰)。 

∆13C 在整个剖面基本上保持不变 , 平均值为

−28.4‰, 在 1.0~2.1 m 有微弱的负偏移(−1.2‰)。 

碳酸盐组分中 Fe 的浓度区间为 330~1595 μg/g, 

22 个样品的平均值为 688 μg/g; Mn 的浓度区间为

103~480 μg/g, 22 个样品的平均值为 209 μg/g; Sr 的

浓 度 区 间 为  196~668 μg/g, 22 个 样 品 的 平 均 值 为

365 μg/g。Mn/Sr 摩尔比值区间为  0.24~1.21, 22 个  

样品的平均值为 0.6。 

3.2  同位素可靠性分析 
碳酸盐岩的同位素组成不可避免地受到成岩作

用的影响, 因此在解释同位素数据之前, 需要进行

成岩作用评估。 

1) 从拉也剖面碳酸盐岩的岩石学特征(图 3)可

以看出, 除样品 LY-1 有明显的重结晶现象外, 其

余样品均为泥晶或微晶灰岩, 没有重结晶现象, 岩

石结构没有遭受改造。表 1 中, Mg/Ca 摩尔比最大

值为  0.06, 平均值为  0.02, 表明岩石没有经历显著 
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图 5  拉也剖面牙形石分布 
Fig. 5  Stratigraphic range of conodont biostratigraphic zones in Laye section 

 

的白云岩化作用, 保留了原始的碳酸盐组分。 

2) 拉 也剖面碳 酸盐岩 的  δ18O 值 均 大于−10% 

(表 1, 图 6), 且碳同位素与氧同位素没有相关性(图

7(a)), 说明碳酸盐岩成岩改造作用不明显[30]。 

3) 成岩作用会改变碳酸盐岩中  Sr 和  Mn 的含

量[31], 因此 Mn/Sr 比值常用于成岩作用评估。一般

情况下 , Mn/Sr<10 说明碳酸盐岩未发生强烈的蚀

变, 其同位素组成可以代表原始沉积记录; Mn/Sr<2 

说明样品很好地保持了原始海水的同位素组成 [32]。

从表  1 看出 , 排除样品  LY-1 后 , 拉也剖面碳酸盐 

组分中  Mn 含量<500 μg/g, Sr 含量为 196~668 μg/g, 

Mn/Sr 值均小于 2, 且 Mn 与 Sr 不具有相关性(图 7 

(b)), 说明样品基本上没有遭受显著的成岩作用改

造(只有样品 LY-1 遭受明显的蚀变作用)。 

上述 3 个方面的证据表明, 拉也剖面的碳酸盐

岩虽然经历了一定程度的成岩改造, 但是基本上保

留了原始海水的信息, 能够反映当时海水同位素组

成的变化趋势。 

4  下 Kellwasser 事件的界线 

研究显示, Kellwasser 事件地层中 ∆13C 具有全

球一致的两次正偏移 [5,11,1823,33]。首次正偏移出现

在上 Pa. rhenana 带, 大致相当于下 Kellwasser 界

线层段[18,26]; 第二次正偏移出现在 F-F 界线处的下

Pa. triangularis 带与 Pa. linguiformis 带界线上下, 

大致相当于上 Kellwasser 界线的层段[18]。 

拉也剖面没有典型的欧洲 Kellwasser 事件黑色

沥青质页岩沉积, 牙形石证据显示研究剖面属于上

Pa. rhenana 带, 有机碳同位素和无机碳同位素均在

该牙形石带底部开始正偏移(图 6), 因此, 我们认为

拉也剖面碳同位素开始变化的层位(LY-8)对应于下

Kellwasser 事件开始的界线。 
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表 1  拉也剖面碳酸盐岩的同位素组成及元素含量 
Table 1  Isotope and element compositions of the carbonate samples from the Laye section 

样品号 深度/m 
同位素组成/‰ 碳酸盐组分中元素含量/(μg·g−1) Mg/Ca 

(摩尔比) 
Mn/Sr 

(质量比) δ13Ccarb δ13Corg ∆13C δ18O Fe Mn Sr 

LY-1 0.58 0.9 −24.0 −24.9 −6.7 2837 1364 224 0.05 6.09 

LY-2 0.84 1.8 −7.6  385  480 411 0.01 1.17 

LY-3 0.93 1.8 −7.4  402  363 668 0.02 0.54 

LY-4 0.98 1.9 −26.0 −27.9 −7.4  394  307 557 0.02 0.55 

LY-5 1.05 1.8 −7.4  375  343 374 0.01 0.92 

LY-7 1.15 1.7 −7.4  383  253 464 0.01 0.54 

LY-8 1.31 1.7 −26.7 −28.4 −7.4  375  274 568 0.02 0.48 

LY-9 1.45 1.9 −26.7 −28.6 −7.5  505  217 482 0.02 0.45 

LY-10 1.50 3.8 −7.5  395  145 427 0.01 0.34 

LY-12 1.75 2.8 −26.1 −28.9 −7.3  399  122 514 0.02 0.24 

LY-13 1.96 3.2 −26.0 −29.2 −7.7  330  108 460 0.02 0.24 

LY-14 2.03 3.7 −25.4 −29.1 −7.6  388  108 400 0.02 0.27 

LY-15 2.11 3.6 −25.6 −29.2 −7.4  363  158 344 0.02 0.46 

LY-16 2.17 3.6 −25.2 −28.9 −7.2  373  241 315 0.01 0.77 

LY-17 2.41 3.2 −25.3 −28.6 −7.7  465  365 301 0.01 1.21 

LY-18 4.21 3.0 −7.7 1258  172 221 0.03 0.78 

LY-19 4.51 2.5 −7.2 1045  177 219 0.04 0.81 

LY-20 4.93 2.7 −25.4 −28.1 −6.9 1255  148 235 0.04 0.63 

LY-21 5.27 2.7 −7.4 1103  132 218 0.03 0.61 

LY-22 5.77 2.1 −7.4 1470  138 196 0.04 0.70 

LY-23 6.24 2.0 −25.9 −27.9 −6.8  638  137 231 0.02 0.59 

LY-24 7.04 1.9 −25.3 −27.2 −6.8 1595  111 218 0.06 0.51 

LY-25 8.14 1.5 −26.2 −27.7 −7.4 1239  103 212 0.04 0.49 

说明: 由于样品 LY-6 和 LY-11 是泥岩, 因此未测定其碳酸盐岩组分的同位素组成及元素含量。 

5  拉也剖面下 Kellwasser 事件碳同位

素变化成因分析 

碳同位素特征可以反映全球碳储量变化、生物

总量、大气  CO2 含量变化、海平面变化及缺氧情

况等, 因此分析海相碳酸盐岩中的碳同位素变化是

研究大洋碳循环波动最直接的证据和手段之一。F-

F 事件地层中无机碳同位素与有机碳同位素的变化

趋势基本上一致 , 但由于碳同位素分馏发生变化 , 

导致部分剖面出现有机碳正偏移晚于无机碳正偏移

的现象[11]。拉也剖面没有明显的不耦合现象, 无机

碳同位素与有机碳同位素在样品 LY-8 的层位协同

正向偏移, 碳同位素分馏幅度不大, 基本上保持稳

定(图 6)。由于有机碳同位素组成受生物固定碳的

同位素分馏值(∆13C)影响较大, 因此当 ∆13C 变化不

大时, 海相碳酸盐岩无机碳同位素和有机碳同位素

往往表现为协同变化 , 即同位素耦合现象。因此 , 

讨论拉也剖面碳同位素变化主要围绕无机碳同位素

变化展开。 

对显生宙正常状态下的海洋碳循环而言, 海水

中溶解无机碳(DIC)的碳同位素值主要受注入海洋

的无机碳同位素组成(δ13Cin)、生物固碳过程的  ∆13C

和有机碳相对埋藏比例(forg)控制。其中, δ13Cin 是输

入海洋的碳同位素值, 主要来源于地表径流带入的

溶解无机碳, 在地质历史中变化不大 [34]; 表 1 和图  

6 显示, ∆13C 值变化幅度不大。因此, 影响拉也剖  

面碳同位素变化的主要因素是有机碳相对埋藏比例

(forg)。 

在稳定平衡态下 , 有机碳同位素 (δ13Corg)、无

机碳同位素(δ13Ccarb)、输入的碳同位素值(δ13Cin)与

有机碳埋藏比例(forg)的关系为 

δ13Cin = forg × δ13Corg + (1 − forg) × δ13Ccarb 。 

由于 Δ13C = δ13Corg − δ13Ccarb, 因此可以得出 
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图 7  拉也剖面同位素与微量元素相关性 
Fig. 7  Isotopes and elements cross plots of Laye section 

 

δ13Ccarb = δ13Cin − Δ13C × forg , 

 forg = (δ13Cin − δ13Ccarb) / Δ13C。 

δ13Cin 值通常为−6‰, 当  forg 为  0 时(即不存在有机

碳埋藏), δ13Ccarb 达到最小值−6‰[34]。由于 δ13Cin 变

化不大, ∆13C 为负数, 一般情况下, 如果 δ13Ccarb 增

大, 说明 forg 增加, 反之亦然[3536]。 

从图 8 可以看出, δ13Ccarb 与 δ13Corg 的变化趋势

基本上一致 , 在  1.3~2.2 m 之间都有正偏移 ; ∆13C  

基本上保持稳定, 平均值为+28.4‰。若将 δ13Cin 设

定为−6‰, 通过计算 , 可以得到一条  forg 的变化曲

线(图  8)。 forg 的变化区间为  0.270~0.334, 平均值为

0.302, 在 1.3~2.2 m 有明显的上升趋势, 从 forg 值最

低点至最高点的变化幅度为 23.7%, 说明在拉也剖

面下  Kellwasser 事件中有机碳相对埋藏量显著增

加 , 使得有机碳同位素与无机碳同位素在  LY-8 层

发生协同正偏移。 

造成有机碳埋藏量增加的可能原因有全球海平

面变化、海洋初级生产力上升以及缺氧环境等。

Buggisch[5] 1991 年指出 , F-F 界线有机碳同位素变

化是由于海平面上升导致海洋缺氧事件, 使得有机

碳相对埋藏量增加, 并最终导致生物灭绝。拉也剖

面从泥页岩与灰岩互层逐步变为瘤状灰岩, 说明在

下  Kellwasser 界线沉积时可能发生了海平面变化 , 

但在碳同位素正偏移层段海平面上升不明显, 因此

全球海平面上升可能不是 F-F 界线碳同位素变化的

主要控制因素。 

拉也剖面碳同位素的正偏移可能受海洋初级生 

产力的变化和缺氧事件共同控制。在 F-F 界线碳同

位素正偏移的同时 , 也伴随着  
87Sr/86Sr 值升高 [37]。

87Sr/86Sr 值升高反映大陆风化作用加强 , 进入海洋

的营养元素(如 Fe, P, Si)显著增多, 海洋表层浮游

植物大量繁盛, 提高了海洋初级生成力。表层海洋

输出有机质量增多, 促进了有机碳的埋藏。海洋表

层有机碳输出量的增加促进海水中氧气的消耗, 从

而促进细菌硫酸盐还原反应 , 增加硫酸根的消耗。

例如 , 我国华南地区 [37]和波兰  Kowala 地区 [38] F-F

界线处 δ34Spy 的显著升高就是由硫酸根被消耗导致

的。强烈的细菌硫酸盐还原反应产生大量硫化氢 , 

使得海洋处于缺氧的硫化状态, 更有利于有机碳的

保存。因此, 海洋初级生产力的提高及其引发的海

洋缺氧事件是导致有机碳相对埋藏量升高的主要 

因素。 

6  结论 

本文通过对贵州独山拉也剖面晚泥盆世的地层

学分析, 认为该剖面从 LY-3 以上应位于 Pa. rhe-
nana 带, 下 Kellwasser 事件界线位于 LY-8 处。高

分辨率的碳酸盐岩同位素分析结果揭示, 该地区在

下 Kellwasser 事件地层中无机碳同位素(δ13Ccarb)和

有机碳同位素(δ13Corg)存在显著的正偏移 , 并与全

球晚泥盆世下 Kellwasser 事件的碳同位素变化具有

一致性。δ13Ccarb 和 δ13Corg 正偏移协同出现, 说明下

Kellwasser 事件时整个区域溶解无机碳的背景值发

生了变化。δ13Ccarb 和 δ13Corg 正偏移的原因是有机 
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图 8  拉也剖面碳同位素及有机碳埋藏比例变化曲线 
Fig. 8  Changes of carbon isotope and organic carbon burial rate of Laye section 

碳埋藏量的增加, 而有机碳埋藏量的增加可能是海

洋初级生产力的变化和缺氧事件共同作用引起的。 
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