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摘　要：运用地球化学的方法，通过研究沉积岩或沉积 物 中 各 常 量、微 量 元 素 及 各 种 同 位 素 特 征，来 示 踪 古 沉 积 环 境，以 了 解

当时的沉积特征。通过Ｓｒ／Ｂａ法、硼元素法、碳氧同位素法等地球化学指标判定海相沉积还是陆相沉积及了解古盐度信息；不

同气候条件下特定元素（如Ｐ、Ｓｒ等）含量及元素比值（如Ｓｒ／Ｃｕ、Ｍｇ／Ｃａ）可指示特定的古气候条件；沉积水体的氧化还原状态

可通过氧化还原敏感元素（如 Ｍｏ、Ｕ、Ｖ、Ｎｉ、Ｃｅ、Ｅｕ等）的分析得到 较 好 的 恢 复；古 水 深 以 及 海 平 面 的 相 对 变 化 则 利 用 了 元 素

迁移能力的差异，通过查明不同深度带沉积的元素组合（Ｆｅ族、Ｍｎ族）、比值（Ｓｒ／Ｂａ、Ｓｒ／Ｃａ）及同位素（８７Ｓｒ／８６Ｓｒ比值）的 不 同

加以判定。沉积环境的地球化学特征同样可以用来判定沉积物源、物源岩性和构造背景及热水沉积。
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　　沉积环境，作为沉积学研究的主要内容，早期人

们主要通过对沉积岩中保留的原生沉积结构、构造

及所含的古生物化石的分析等手段去认识。随着沉

积地球化学学科的发展，作为对沉积环境研究手段

的补充与完善，利用沉积岩或沉积物在沉积－成岩过

程中所含元素及同位素迁移、聚集与分布规律来判定

和恢复沉积环境越来越成为沉积学研究的重要手段。

本文主要归纳和总结了各种不同沉积环境的标

型地球化学信息，主要包括古盐度、古水体氧化还原

状态、古气候、古水深、海平面变化及物源判定等的

地球化学示踪。

１　 陆相沉积与海相沉积（古盐度）的

地球化学示踪

１．１　Ｓｒ／Ｂａ法

与Ｓｒ比较，元素Ｂａ的化合物溶解度要低。当

陆相淡水流入海洋中时，与海水混合，淡水中携带的

Ｓｒ和Ｂａ分别与海水中丰富的ＳＯ２－４ 离子反应并生

成ＳｒＳＯ４ 和ＢａＳＯ４，但是由于ＢａＳＯ４ 的溶解度相比

于ＳｒＳＯ４ 要 小，所 以 通 常ＳｒＳＯ４ 较ＢａＳＯ４ 迁 移 得

远，至远海通过生物作用的途径沉积下来。通过计

算Ｓｒ／Ｂａ比值，可以间接地对陆相沉积与海相沉积

加以区别，海相沉积一般更富Ｓｒ。

王益友等［１］对我国１３个海底样品的统计认为：

一般来讲，淡水沉积物中Ｓｒ／Ｂａ值小于１，而海相沉

积物中Ｓｒ／Ｂａ值大于１，Ｓｒ／Ｂａ值为１．０～０．６为半

咸水相。但是对于深海沉积物，可能与海底热液喷

流作用有关，其Ｂａ的含量显著增加，Ｓｒ／Ｂａ的海、陆

相判定就变得不准确。

１．２　硼元素法

一般而言，海相环境下硼质量分数为８０×１０－６

～１２５×１０－６，而 淡 水 环 境 下 硼 质 量 分 数 多 小 于６０

×１０－６。利用硼质量分数，可以对古盐度进行 定 量

计算，常用的计算公式通常有两个［２］：
（１）Ａｄａｍａｓ公式：Ｓｐ＝０．０９７７ｘ－７．０４３，

式中Ｓｐ表示古盐度（‰），ｘ代 表 相 当“硼 质 量

分数”（计算古盐度时需转换成１０－６）
（２）Ｃｏｕｃｈ公式：ｌｇＳｐ＝（ｌｇＢ－０．１１）／１．２８
式中Ｓｐ表示古盐度（‰），Ｂ代表校正“硼质量

分数”（计算古盐度时需转换成１０－６）
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１．３　沉积磷酸盐法

Ｎｅｌｓｏｎ［３］根据美国现代河流和河口湾的资料发

现在沉积磷酸盐中，钙盐与铁盐的相对比值与盐度

具有密切关系，他总结的计算公式为：Ｆｃａ－ｐ＝０．０９＋
０．２６×盐度（‰），其中Ｆｃａ－ｐ（磷酸钙组分）＝磷酸钙／
（磷酸铁＋磷酸钙）。其原理主要是基于元素Ｆｅ和

Ｃａ在水中迁移习性的不同。

１．４　碳、氧同位素法

Ｋｅｉｔｈ和 Ｗｅｂｅｒ［４］在对数百个侏罗纪以来沉积

的海相灰岩和淡水灰岩同位素测定的基础上，提出

了一个 同 位 素 系 数（Ｚ）的 经 验 公 式：Ｚ＝２．０４８
（δ１３Ｃ＋５０）＋０．４９８（δ１８　Ｏ＋５０），若Ｚ＞１２０，则为海

相灰岩；若Ｚ＜１２０，则为淡水灰岩。
此外，单独利用碳、氧同位素也可用于古盐度的

恢复，淡水沉积物中δ１３　Ｃ（‰）大多在 －５‰～１５‰
范围内；反之，在海相灰岩中，δ１３　Ｃ在－５‰～５‰范

围内［２］。

１．５　钾、钠含量法

水体盐度越高，钾和钠就越易被粘土吸附或进

入伊利石晶格，且钾相对钠的吸附量亦越大。因此，

Ｋ／Ｎａ值越大，介质盐度越高［５］。

１．６　Ｓｒ、Ｇａ、Ｖ、Ｂ元素

元素Ｓｒ、Ｇａ、Ｖ、Ｂ含量及之间的比值可指示浅

海和陆相沉积，表１为Ｃｈｅｎ等［６］总 结 的 两 相 间 的

界限。此 外，尚 有 Ｃ／Ｓ、Ｔｈ／Ｕ、Ｎａ／Ｃａ、Ｒｂ／Ｋ、Ｖ／

Ｎｉ、Ｓｒ／Ｃａ等元素比值与盐度均有一定的关系。

表１　浅海和陆相Ｓｒ、Ｇａ、Ｖ、Ｂ元素及比值对比表（据文献［６］）

Ｔａｂｌｅ　１　Ｔｈｅ　ｖａｌｕｅ　ｓｃｏｐｅｓ　ｏｆ　ｅｌｅｍｅｎｔｓ　Ｓｒ，Ｇａ，

Ｖ，Ｂ　ａｎｄ　ｔｈｅｉｒ　ｒａｔｉｏｓ　ｉｎ　ｓｈａｌｌｏｗ－ｍａｒｉｎｅ　ａｎｄ

ｔｅｒｒｅｓｔｒｉａｌ　ｓｅｄｉｍｅｎｔｓ（Ｆｒｏｍ　ｒｅｆ．［６］）

沉积相 Ｓｒ　 Ｓｒ／Ｂａ　 Ｇａ　 Ｖ　 Ｂ／Ｇａ

浅海沉积 ＞１６０μｇ／ｇ ＞０．３５ ＜１５μｇ／ｇ ＜８６μｇ／ｇ ＞４．２
陆相沉积 ＜９０μｇ ＜０．２　 １８～２３μｇ／ｇ　１１０～１１３μｇ／ｇ ＜３．３

２　 沉积环境氧化还原状态 的地 球化

学示踪

２．１　微量元素

沉积环境的氧化还原条件控制 Ｍｏ、Ｕ、Ｖ等氧

化还原敏感微量元素在沉积物或沉积岩中的富集程

度，所以我们可以利用这些元素在沉积物或沉积岩

中的含量或比值来重建氧化还原状态［７］。Ｍｏ、Ｕ、Ｖ
具多种价态，受氧化还原影响明显；沉积岩或沉积物

中它们多数为自生组分，成岩作用中几乎不发生迁

移，保持了沉积时的原始记录，所以它们是恢复古海

洋氧化还原 状 态 的 理 想 指 标。表２．列 出 了 Ｍｏ和

Ｕ的一些元素特性。
不同的微量元素具有不同的氧化还原敏感度，

它们在 不 同 的 氧 化 一 还 原 区 间 的 表 现 是 不 同 的，

Ｃｒ、Ｕ和Ｖ的高价态离子可以在缺氧脱硝酸的环境

下被还原并发生富集，而Ｎｉ、Ｃｕ、Ｃｏ、Ｚｎ、Ｃｄ和 Ｍｏ
则主要富集在发生硫酸盐还原的环境中。因此，可

以利用元素的这种差异将沉积环境的氧化还原程度

区分开来。

表２　Ｍｏ、Ｕ元素特征对比（据文献［８］）

Ｔａｂｌｅ　２　Ｃｏｍｐａｒｉｓｏｎ　ｏｆ　ｔｈｅ　ｃｈａｒａｃｔｅｒｉｓｔｉｃｓ　ｏｆ　Ｍｏ　ａｎｄ　Ｕ（Ｆｒｏｍ　ｒｅｆ．［８］）

性质 Ｍｏ　 Ｕ

生物必须元素 是 否

盐度标准化后的溶解含量 １１０ｎｍｏｌ／Ｌ　 １３ｎｍｏｌ／Ｌ
在现代海洋的滞留时间 ０．７８Ｍａ　 ０．４５Ｍａ

主要来源 河流 河流

氧化海水中氧化状态下的形式 ＭｏＯ２－４ ／Ｍｏ（ＶＩ） ＵＯ２（ＣＯ３）４－３ ／（Ｕ（ＶＩ））

还原状态下的形式 硫代钼酸盐 ＭｏＯｘＳ２－４－ｘ ＵＯ２，Ｕ３Ｏ７ｏｒＵ３Ｏ８

迁移到沉积物中的主要机制

在氧化的背景下，Ｍｏ被 金 属 氧 化 物 吸 收，尤

其 是 Ｍｎ 的 氧 化 物 （可 能 形 态 从 溶 解 的

ＭｏＯ２－４ 变为粒状活 动 性 的 ＭｏＯ３）；在 还 原、

硫化环境下，Ｍｏ转 变 为 粒 状 的 硫 代 钼 酸 盐，

可从溶液中 通 过 富 硫 有 机 质 或Ｆｅ－Ｓ相 捕 获

Ｍｏ，在 低 硫 的 情 况 下，若 存 在Ｆｅ，可 能 通 过

Ｆｅ－Ｓ相，若缺失Ｆｅ，则可能通过金属硫 化 物，

比如 ＭｏＯ２－４

主要的迁 移 机 制 是 在 还 原 性 沉 积 物 的 水－岩

界面间进行，在 邻 近Ｆｅ（ＩＩＩ）－Ｆｅ（ＩＩ）过 渡 带，

可溶性的Ｕ（ＶＩ）还 原 为 不 溶 性 的 Ｕ（ＩＶ），有

机金属配位体的形成和沉积物中的酶加速了

Ｕ的 吸 收，富 集 过 程 部 分 存 在 细 菌 硫 酸 盐 还

原反应的促 进 作 用，由 于 硫 酸 盐 还 原 强 度 与

反应 的 有 机 质 丰 度 有 关，Ｕ的 富 集 常 与 还 原

（非硫化）环境有机碳含量联系密切。
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　　Ｔｒｉｂｏｖｉｌｌａｒｄ等［９］通 过 许 多 现 代 沉 积 物 和 古 代

沉积岩 中 的 Ｕ、Ｖ、Ｍｏ、Ｎｉ、Ｃｕ的 含 量 与 总 有 机 碳

（ＴＯＣ）含量的协变图发现，从次氧化到硫化的环境

下形成的沉积物或沉积岩中的Ｎｉ、Ｃｕ含量与ＴＯＣ
具有非常好的正相关关系，而 Ｕ、Ｖ、Ｍｏ与ＴＯＣ仅

在缺氧环境下形成的沉积物或沉积岩中才表现出比

较好的正相关关系（图１）。

图１　Ｎｉ、Ｃｕ、Ｕ、Ｖ和 Ｍｏ的相对富集程度

与ＴＯＣ的相关图（据文献［９］）

Ｆｉｇ．１　Ｔｈｅ　ｒｅｌａｔｉｖｅ　ｅｎｒｉｃｈｍｅｎｔ　ｏｆ　Ｎｉ，Ｃｕ，Ｕ，Ｖ

ａｎｄ　Ｍｏ　ｖｓ　ＴＯＣ（Ａｆｔｅｒ　ｒｅｆ．［９］）

　　此 外，Ｕ／Ｔｈ、Ｖ／Ｃｒ、Ｎｉ／Ｃｏ也 是 对 沉 积 环 境 判

别的可靠指标，在亚氧化环境、缺氧（还原）环境下，

Ｖ／Ｃｒ、Ｎｉ／Ｃｏ、Ｕ／Ｔｈ分别大于４．２５、７和１．２５；小于

２、５和０．７５分别对应于氧化环境；在贫氧环境下分

别在二者之间［１０］。Ｖ／（Ｖ＋Ｎｉ）小 于０．６表 示 古 海

洋水体呈弱分层的贫氧环境，大于０．８４则表明为静

海相还原环境，而且古海洋水体呈强分层［１１］。
稀土元素（ＲＥＥ）特征在指示沉积环境的氧化还

原状 态 方 面 效 果 也 很 明 显，比 如 稀 土Ｃｅ、Ｅｕ的 异

常，Ｗｒｉｇｈｔ［１２］曾定义铈异常（Ｃｅａｎｏｍ）为Ｃｅ与相邻的

Ｌａ和 Ｎｂ的 相 对 变 化，其 公 式：Ｃｅａｎｏｍ＝ｌｏｇ［３ＣｅＮ／
（２ＬａＮ＋ＮｄＮ）］，以 北 美 页 岩 为 标 准，规 定Ｃｅａｎｏｍ＞
－０．１为Ｃｅ的富集，指示缺氧、还原的古水体环境；

Ｃｅａｎｏｍ＜－０．１为Ｃｅ的亏损或负异 常，指 示 氧 化 的

古水体环境。
但是需要注意的是，在利用微量元素判别环境

的氧化还原状态时必须排除陆源碎屑、热液流体以

及生物体来源的贡献，即剔除非自生的那部分元素

含量［７］。成岩作用也可明显影响某些元素氧化还原

的指示效果，如对ＲＥＥ的改造等，也是需要特别注

意的。
某些同位素对环境的封闭性和氧化还原程度的

反映也较为灵敏，如沉积碳酸盐的碳同位素，氧同位

素应用较广泛。近年来，硫同位素、硼同位素、锶同

位素、等在古环境方面的应用也在不断探讨和发展

中［１３］。

２．２　常量元素Ｆｅ及Ｃｕ／Ｚｎ
（１）Ｆｅ２＋ 与Ｆｅ３＋

Ｆｅ存在＋２及＋３价，其对氧化还原反应灵敏，
随Ｅｈ、ＰＨ 的 不 同，其 化 合 价 态 发 生 相 应 变 化（表

３），可用来反映环境的地球化学条件。
一般认为，Ｆｅ２＋／Ｆｅ３＋＞＞１为还原环境，Ｆｅ２＋／

Ｆｅ３＋＞１为 弱 还 原 环 境，Ｆｅ２＋／Ｆｅ３＋ ＝１为 中 性 环

境，Ｆｅ２＋／Ｆｅ３＋＜１为弱氧化环境，Ｆｅ２＋／Ｆｅ３＋＜＜１
为氧化环境。但在实际应用中这一指标并不理想，
因影响Ｆｅ２＋ 与Ｆｅ３＋ 可 逆 反 应 因 素 比 较 多，如 介 质

ｐＨ升高时，Ｆｅ２＋ 更易被氧化成Ｆｅ３＋。
（２）Ｃｕ／Ｚｎ比值

Ｃｕ、Ｚｎ系 铜 族 元 素，在 沉 积 作 用 过 程 中，可 因

介质氧逸度的不同而产生分离，形成随介质氧逸度

表３　铁的沉积地球化学相（据文献［１４］）
Ｆｉｇ．３　Ｉｒｏｎ’ｓ　ｆａｃｉｅｓ　ｉｎ　ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ　ｓｅｄｉｍｅｎｔａｒｙ　ｇｅｏｃｈｅｍｉｃａｌ　ｅｎｖｉｒｏｎｍｅｎｔｓ（ａｆｔｅｒ　ｒｅｆ．［１４］）

沉积相 铁离子 主要铁矿物 沉积岩 有机质 Ｅｈ　 Ｐｈ

氧化相 Ｆｅ３＋ 赤铁矿、褐铁矿（磁铁矿）
砂质粉砂 质 碎 屑 岩，有 少 量 硅

质和硅质结核
无 ＞０．０２　 ７．２～８．５

过渡相
Ｆｅ３＋＞Ｆｅ２＋

或Ｆｅ２＋＞Ｆｅ３＋
海绿石、鳞绿泥石（磁铁矿）

粉砂质、砂 质 碎 屑 岩、硅 藻 土

和磷酸盐岩
少 ０．２～０．１

弱还原相

Ｆｅ２＋
菱铁矿、鲕绿泥石、铁白云石 泥质沉积、白云岩、石灰岩 多 ０～０．３

７．０～７．８

＞７．８

强还原相 黄铁矿、白铁矿
有机质 粘 土、黑 色 页 岩、有 机

岩
很多 －０．３～０．５　７．２～９．０
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的降低由Ｃｕ向Ｚｎ过渡的沉积分带，即Ｃｕ／Ｚｎ比值

随介质氧逸度的升降而变化。据梅水泉［１５］研究，计

算出各“氧化一还原过渡相”的Ｃｕ／Ｚｎ值（表４）

表４　各氧化还原过渡相Ｃｕ／Ｚｎ（据文献［１５］）

Ｔａｂｌｅ　４　Ｃｕ／Ｚｎ　ｒａｔｉｏｓ　ｗｉｔｈ　ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ

Ｅｈ　ｖａｌｕｅｓ（ａｆｔｅｒ　ｒｅｆ．［１５］）．

Ｅｈ 还原 弱还原 还原－氧化 弱氧化 氧化

Ｃｕ／Ｚｎ ＜０．２１　 ０．２１－０．３８　０．３８－０．５０　０．５０－０．６３ ＞０．６３

３　古气候的地球化学示踪

　　在风化作用中较稳定、不宜迁移的、气候效应最

灵敏的典型元素是Ｓｒ、Ｔｉ、Ａ１、Ｎｂ、Ｔａ、Ｔｈ等，多 富

集于湿热地区 的 海 水 中，尤 其Ｃａ、Ｓｒ、Ｃ构 成 组 合，
与生物成因的碳酸盐有关，其丰度一般在大量生物

繁殖的湿热地区明显增高［１６］。

磷（Ｐ）元 素：也 是 对 古 气 候 变 化 较 为 灵 敏 的 元

素，在炎热气候下，水体蒸发引起盐度急剧增高，某

些低等生物 因 不 适 应 这 种 高 盐 度 而 死 亡 并 参 与 成

岩，从而使其层位的Ｐ元素相对富集，显然，Ｐ元素

含量相对高的层位表明干旱炎热条件下的高盐度环

境。
在潮湿气 候 条 件 下，沉 积 岩 中Ｆｅ，Ａ１，Ｖ，Ｎｉ，

Ｂａ，Ｚｎ，Ｃｏ等 元 素 含 量 较 高；干 燥 气 候 条 件 下 由 于

水分的 蒸 发，水 介 质 的 碱 性 增 强，Ｎａ，Ｃａ，Ｍｇ，Ｃｕ，

Ｓｒ，Ｍｎ被大量析出形成各种盐类沉积在水底，所以

它们的含量相对增高，对应为低湖面期，反映的气候

则为暖干或干寒期［１７］。

Ｓｒ元素的高含量指示：干旱炎热气候条件下的

湖水浓缩沉积或温湿气候条件下海侵所致。
很多元素或化合物比值也具有指示古气候条件

的作用：
（１）Ｓｒ／Ｃｕ比值

通常，Ｓｒ／Ｃｕ比值介于１～１０之间指示温湿 气

候，而大于１０指示干热气候［１８］，也有的学者将温湿

气候的比值 范 围 定 在１．３～５．０，干 旱 气 候 值 则＞
５．０［１９］。

（２）Ｓｒ／Ｂａ、Ｓｒ／Ｃａ比值

水体中Ｂａ２＋、Ｃａ２＋ 的碳酸盐（或硫酸盐）溶解度

相对较低，在早期即沉淀析出，而Ｓｒ的盐类溶解度

相对较大，之后才析出。所以，它们的比值上升表明

湖水盐度增加，气候干旱，蒸发强烈；比值下降则表

明气候湿润［２０］。

（３）Ｆｅ／Ｍｎ比值

Ｍｎ在 干 旱 环 境 条 件 下 含 量 比 较 高，在 相 对 潮

湿的环境 条 件 下 含 量 较 低，Ｆｅ在 潮 湿 环 境 中 易 以

Ｆｅ（ＯＨ）胶体快速沉淀，因而沉积物中Ｆｅ／Ｍｎ比的

高值对应温湿气候，低值是干热气候的响应［２０］。
（４）Ｍｇ／Ｃａ比值

Ｍｇ／Ｃａ比值对古气候的变化也非常敏感，Ｍｇ／

Ｃａ比的高值指示干旱气候；低值反映潮湿气候。但

在碱层出现层位该比值不但不是高值，反而呈现低

值。这是因为，碱层的成分是碳钠盐岩，当这种钠盐

开始沉淀时，水介质中Ｍｇ，Ｃａ由于充分沉淀其浓度

已经很小，况且 Ｍｇ的活动性比Ｃａ差得多，二者相

比，前者几乎消耗殆尽，故岩层中 Ｍｇ／Ｃａ比会表现

出低值或极低值。由此看来，应该对Ｍｇ／Ｃａ比的气

候指标作一些必要补充，即当钠盐、钾盐等易溶性盐

类不参与沉 淀 时，Ｍｇ／Ｃａ比 的 高 值 指 示 干 热 气 候。

而当它们参与沉淀时，其低值和 Ｋ 、Ｎａ的 相 对 高

值共同指示干热气候［２０］。
（５）Ｍｇ／Ｓｒ比值

Ｍｇ在水和 方 解 石 中 的 含 量 分 配 依 赖 于 温 度，
温度上 升 Ｍｇ元 素 含 量 升 高，反 之 含 量 较 低，而Ｓｒ
元素进入方解石时与温度无关，所以可利用Ｓｒ含量

来校正 Ｍｇ在 初 始 溶 液 中 的 变 化。这 样 Ｍｇ／Ｓｒ的

比值即反映了碳酸钙沉淀时的变化，Ｍｇ／Ｓｒ比值升

高，指示温度升高，反之指示温度降低［２０］。
（６）Ａｌ２Ｏ３／ＭｇＯ
粘土矿物的中Ａｌ２Ｏ３／ＭｇＯ的大小及其变化可

反映沉积过程中古气候环境，其值越大，表明水体淡

化，反映温湿气候；值越小，则表明干旱气候［１８］。
（７）１３Ｃ、１８　Ｏ同位素

据严兆 彬［２１］，碳 酸 盐 岩δ１３　Ｃ值 的 增 加 表 示 为

古海洋 的 生 产 力 提 高 和（或）全 球 气 候 的 变 暖 和

（或）海平面的上升，δ１３　Ｃ值的降低则表示为古海洋

的生产力下降和／或全球气候的变冷和／或海平面的

下降。δ１８　Ｏ值的指示意义较差，但低值也一定程度

反映海平面升高或冰川消融、盐度降低，高值则可能

反映为海平面下降或为全球冰期、盐度升高；很少有

学者单独用氧同位素来研究古环境，一般是综合利

用碳、氧同位素进行研究。

Ｕｒｅｙ［２２］最早发现 碳 酸 盐 从 水 体 中 沉 淀 时 温 度

的变化 会 导 致 其１８　Ｏ／１６　Ｏ的 变 化，即 发 生 了 同 位 素

的分馏。现在的很多研究表明当碳酸盐与水体达到

氧同位素平衡时，如果盐度一定，碳 酸 盐 的δ１８　Ｏ随
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沉积温度 的 升 高 而 降 低。Ｓｈａｃｋｌｅｔｏｎ ［２３］总 结 的 同

位素计算古温度的经验公式如下：

Ｔ＝１６．９－４．３８（δＣ－δＷ）＋０．１０（δＣ＋δＷ）２

δＣ为２５℃条件下真空中碳酸盐与纯磷酸反应

时产生的ＣＯ２ 的δ１８　Ｏ值，δＷ 为２５℃条件下所测定

的ＣａＣＯ３ 形成时与水平衡的ＣＯ２ 的δ１８　Ｏ值。两者

标准均为ＰＤＢ标准。

４　古水深的地球化学示踪

　　元素的聚集和分散与水深度（离岸距离）有一定

相关性，是元素在沉积作用过程中所发生的机械分

异作用、化学分异作用、生物生理作用、生物化学作

用的结果。
很多过渡元素、微量元素及ＲＥＥ对古水深具有

很好 的 指 示 意 义，Ｓｔｒａｋｈｏｖ［２４］研 究 认 为，从 海 岸 带

到深海盆地，沉积物中富集元素由Ｆｅ族（Ｆｅ，Ｃｒ，Ｖ，

Ｇｅ）至水解性元素（Ａｌ、Ｔｉ、Ｚｒ、Ｃａ、Ｎｂ、Ｔａ）带，之 后

是亲硫性元素（Ｐｂ、Ｚｎ、Ｃｕ、Ａｓ）带，最 后 过 渡 为 Ｍｎ
族（Ｍｎ，Ｃｏ，Ｎｉ，Ｍｏ）。

通常深海沉积物与浅海沉积物相比，比较富集

的微 量 元 素 有Ｃｌ、Ｂｒ、Ａｇ、Ｃｄ、Ｍｏ、Ｍｎ、Ｃｕ、Ｃｏ、Ｂａ
等［１３］。另外，Ｎｉｃｈｏｌｌｓ［２５］曾 提 出，当 Ｍｏ＞５ｍｇ／Ｌ、

Ｃｕ＞９０ｍｇ／Ｌ、Ｃｏ＞４０ｍｇ／Ｌ、Ｂａ＞１０００ｍｇ／Ｌ、Ｃｅ

＞１００ｍｇ／Ｌ、Ｐｒ＞１０ｍｇ／Ｌ、Ｎｄ＞５０ｍｇ／Ｌ、Ｎｉ＞
１５０ｍｇ／Ｌ、Ｐｂ＞４０ｍｇ／Ｌ，特别同时伴有Ｕ＜１ｍｇ／

Ｌ和Ｓｎ＜３ｍｇ／Ｌ时，沉积深度可能大于２５０ｍ。

一些以粘土吸附的形式存在的元素，如Ｃｒ、Ｎｉ、

Ｖ、Ｂａ等，因 粘 土 矿 物 的 含 量 常 有 随 水 深 及 离 岸 距

离的增大而增大的特点，这些元素也可间接指示古

水深信息。
海水中的ＲＥＥ含量极低，其浓度为每升海水中

仅有几个纳，但是在海水深度剖面上分布有一定变

化规律。Ｂａｌａｓｈｏｖ和 Ｋｈｉｔｒｏｖ［２６］研 究 发 现，深 水 中

的ＲＥＥ浓度大大高于浅水的ＲＥＥ浓度。
较之单个元素的含量，常量或微量元素之间的

比值具有更好的指示意义：
（１）Ｍｎ／Ｆｅ比值

Ｆｅ易氧化，多 在 滨 浅 海 或 离 岸 近 的 地 区 聚 集，

Ｍｎ相 对Ｆｅ较 稳 定，能 在 远 洋 或 离 岸 远 的 地 区 聚

集，所以，Ｍｎ／Ｆｅ比值从海岸到深海不断增大。
（２）Ｖ／Ｎｉ比值

从陆相到海相，沉积物中的 Ｖ／Ｎｉ比值不断 减

小，特别是从海岸到深海［２７］。

（３）Ｓｒ／Ｂａ、Ｓｒ／Ｃａ比值

对于Ｓｒ／Ｂａ比 值 来 说，首 先 海 相 沉 积 物 中Ｓｒ／

Ｂａ＞１，而陆相Ｓｒ／Ｂａ＜ｌ；对于海洋环境 来说，从海

岸附近 到 深 海 中，沉 积 物 中 的Ｂａ含 量 因 大 量 粘 土

吸附而增加，而Ｓｒ由于主要是通过生物途径的再沉

积作用减弱，其含量变化不大或略有减小，因而，从

海岸到 深 海 中Ｓｒ／Ｂａ比 逐 渐 减 小［２７］。Ｓｒ／Ｃａ比 值

的变化与Ｓｒ／Ｂａ比值相似。
（４）Ｒｂ／Ｋ比值

Ｒｂ和Ｋ在水中的迁移和富集均与粘土密切相

关，并且Ｒｂ比Ｋ更容易被粘土吸附而远移［２８］。因

此，比值变大，揭 示 水 体 加 深；比 值 变 小，则 水 体 变

浅。
（５）Ｚｒ／Ａｌ比值

Ｚｒ是典型的 亲 陆 性 元 素，以 机 械 迁 移 为 主，沉

积于离岸较近的地区，故常被用作指示物源区远近

的指标，越远离陆源区，岩石中含量越低。但沉积岩

中Ｚｒ元素的分布受Ａｌ元素支配，因此Ｚｒ／Ａｌ的比

值更能代表近距离搬运的陆源组分及水体深度的变

化［２９］，其值越大，表示离岸越远，水体更深。
（６）８７Ｓｒ／８６Ｓｒ比值

８７Ｓｒ／８６Ｓｒ比 值 高 反 映 海 平 面 下 降 和（或）大 陆

抬升，水体变浅，风化剥蚀加快；比值低则对应着海

平面的上升和海底火山热液来源增多［２１］。

５　物源的地球化学示踪

　　 沉积物或沉积岩可能形成于不同来源，包括大

陆地区的碎屑供给、火山碎屑沉积、热液活动、结晶

沉淀作用、生物活动等［３０］。

源岩经过风化、剥蚀、搬运、沉积等外生作用之

后形成沉积岩，在这个过程中并不是所有元素都会

发生分馏，很多研究表明：外生过程中大量的化学元

素并不会产生分馏或者只发生微小的分馏，因此可

以用来作 为 沉 积 源 岩 的 判 定 参 数［３１，３２］。这 些 元 素

中最重要的有ＲＥＥ、ＨＦＳＥ（高场强元素）和 一 些 过

渡金属元素（比如，Ｃｒ、Ｃｏ、Ｎｉ等）。尽管如此，很多

时候我们所分析的沉积物质的地球化学数据也并非

完全具有源岩的特征，它们可能还受成岩作用、变质

作用、粒度、水力分选、构造背景等因素控制，所以首

先必须 从 中 区 别 出 非 源 岩 因 素 对 数 据 的 影 响［３３］。

比如分选、生物成因硅质物的加入可能会明显影响

用于来源解释的ＳｉＯ２／Ａｌ２Ｏ３ 比值［３４］。Ｄｕｄｄｙ［３５］和

Ｃｏｎｄｉｅ　ｅｔ　ａｌ．［３６］研究表明，ＲＥＥ在一定风化的背景
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下会发生重新分布。实际上，以上这些不活动性元

素（ＲＥＥ、ＨＦＳＥ及一些过渡元素）的富集主 要 受 控

于悬浮沉积物的粘土组分的丰度［３７］。

５．１　陆源与火山碎屑源判别

一般认为，沉积岩中ＴｉＯ２、Ｓｃ、Ｎｂ、Ｈｆ和Ｚｒ大

部 分 来 自 陆 源［３８］，Ａｌ，Ｔｉ，Ｆｅ，Ｍｇ，Ｃｕ，Ｚｎ，Ｎｉ，Ｒｂ，

Ｎｂ，Ｖ，Ｃｒ等元素的质量分数变化大多服从“元素的

粒度控制律”，主要赋存在细粒的陆源碎屑中，粘土

矿物是各类岩石风化的最终产物，主要依靠来源于

周围陆源物 质 输 入［３９］。而 火 山 碎 屑 沉 积 物 质 风 化

程度低，具有区别于陆源沉积的地球化学特征。

Ｐａｏｌａ　Ｄｉ　Ｌｅｏ　ｅｔ　ａｌ．［４０］通过Ｋ２Ｏ－Ｒｂ作图，可将

富火山碎屑沉积与高度风化来源物质区别开，如图

２，高的Ｋ２Ｏ／Ｒｂ值 表 明 沉 积 物 质 富 火 山 碎 屑 或 经

历过Ｋ的变质作用；低的Ｋ２Ｏ／Ｒｂ值表明源岩曾经

历强烈风化。

图２　 Ｋ２Ｏ（ｗｔ％）ｖｓ　Ｒｂ（１０－６）二元图解（据文献［４０］）

Ｆｉｇ．２　Ｂｉｎａｒｙ　ｄｉａｇｒａｍ　ｏｆ　Ｋ２Ｏ（ｗｔ％）ｖｓ

Ｒｂ（１０－６）（Ａｆｔｅｒ　ｒｅｆ．［４０］）

　　另外，Ａｎｄｒｅｏｚｚｉ　ｅｔ　ａｌ．［４１］也提出过基于第一过

渡系金属及不活动元素Ｚｒ、Ｔｉ含量的沉积源岩区分

图解，如图３，通过投图，火山碎屑来源和 大 陆 来 源

的沉积物可以很明显的区别开。

５．２　热水沉积判别

热水沉积岩石具有很多区别于非热水沉积的地

球化学特征，在热液沉积区，Ｆｅ、Ｍｎ含量相当高，且

二者紧密伴生，而正常沉积岩中Ｆｅ、Ｍｎ是分离的；

Ａｌ、Ｔｉ的相对集 中 则 多 与 陆 源 物 质 介 入 有 关，其 含

量与细陆源物质的含量正相关，是判断正常沉积作

用的有用指标［４２］。

据研究，较高含量的Ｂａ、Ａｓ、Ｓｂ、Ａｇ、Ｕ是热水

图３　Ｚｒ（ｐｐｍ）／ＴｉＯ２（ｗｔ％）－（Ｖ＋Ｎｉ＋Ｃｒ）（１０－６）

／Ａｌ２Ｏ３（ｗｔ％）

源岩判别图解（据文献［４１］）

Ｆｉｇ．３　Ｔｈｅ　ｄｉｓｃｒｉｍｉｎａｔｉｏｎ　ｄｉａｇｒａｍ　ｏｆ　ｓｏｕｒｃｅ　ｒｏｃｋ：

Ｚｒ／ＴｉＯ２ｖｓ（Ｖ＋Ｎｉ＋Ｃｒ）／Ａｌ２Ｏ３，ｉｎｄｉｃａｔｉｎｇ　ｍｏｓｔ　ｏｆ

ｔｈｅ　ｓａｍｐｌｅｓ　ａｒｅ　ｔｅｒｒｅｓｔｒｉａｌ（Ａｆｔｅｎ　ｒｅｆ．［４１］）

沉积的重要标志［４３］。Ｐ、Ｃｕ、Ｚｎ、Ｃｏ、Ｎｉ、Ｖ、Ｒｂ等在

泥质岩和硅质岩中的异常富集也往往与海底热流体

活动具有直接的关系［４４］。

　　通过一些元素比值，我们也可以区分出热水沉

积，Ａｄａｃｈｉ　Ｍ［４５］在系统地研究了热水来源沉积与正

常硅质生物沉积硅质岩样品后指出，硅质岩Ａｌ／（Ａｌ
＋Ｆｅ＋Ｍｎ）（ｗｔ％）比值由纯 热 水 来 源 沉 积 的０．０１
到纯 远 海 生 物 沉 积 的０．６０，并 由 此 确 定 了 硅 质 岩

Ａｌ－Ｆｅ－Ｍｎ三角成因判别图解。Ｂｏｓｔｒｏｍ　Ｋ［４６］指出，

海相沉积物中Ｆ　ｅ／Ｔｉ、（Ｆｅ＋Ｍｎ）／Ｔｉ及Ａｌ／（Ａｌ
＋Ｆｅ＋Ｍｎ）重量百分比值是 衡 量 沉 积 物 中 热 水 来

源含量的标 志，当 上 述 比 值 依 次 为：大 于２０、大 于

２０±５、小于０．３５时，一 般 认 为 属 于 热 水 来 源 沉 积

物。此外，热水沉积岩 Ｕ／Ｔｈ大于ｌ，而水成沉积岩

中Ｕ／Ｔｈ小于１［４７］。

热水 沉 积 与 非 热 水 沉 积 在 Ａｌ－Ｆｅ－Ｍｎ、Ｆｅ－Ｍｎ－
（Ｎｉ＋Ｃｏ＋Ｃｕ）三 角 图 中 分 布 区 域 显 著 不 同，如 图

４、５。此外，畅 斌［４８］在 论 证 黑 色 页 岩 的 热 水 沉 积 时

也曾用过Ｃｏ／Ｚｎ－Ｃｏ＋Ｎｉ＋Ｃｕ（１０－６）二元图、Ｃｒ－Ｚｒ
（ｐｐｍ）相 关 图 及 Ｎｉ－Ｚｎ－Ｃｏ（１０－６）三 角 图 等 判 别 图

解。

稀土元素特征方面，总体上，热水沉积硅质岩具

有稀土总量 低，铈 的 亏 损 较 明 显，而 铕 的 亏 损 不 明

显，甚至出 现 正 异 常，且 重 稀 土（ＨＲＥＥ）有 富 集 趋

势；而 非 热 水 沉 积 物 具 有 ＲＥＥ总 量 高，Ｃｅ为 正 异

常，ＬＲＥＥ大于 ＨＲＥＥ的特征［４２］。

０１４ 地　球　与　环　境　　 ２０１１年　



图４　硅质岩Ａｌ－Ｆｅ－Ｍｎ（ｗｔ％）三角图：Ｉ．生物沉积

硅质岩；Ⅱ．热水沉积硅质岩（据文献［４９］）

Ｆｉｇ．４　Ａｌ－Ｆｅ－Ｍｎ（ｗｔ％）ｔｅｒｎａｒｙ　ｄｉｓｃｒｉｍｉｎａｔｉｏｎ　ｄｉａｇｒａｍ　ｏｆ

ｓｉｌｉｃｅｏｕｓ　ｒｏｃｋｓ．Ｉ－Ｂｉｏｇｅｎｉｃ　ｓｉｌｉｃｅｏｕｓ　ｒｏｃｋ；Ⅱ－ｈｙｄｒｏｔｈｅｒｍａｌ

ｓｉｌｉｃｅｏｕｓ　ｒｏｃｋ（Ａｆｔｅｒ　ｒｅｆ．［４９］）．

图５　硅质岩Ｆｅ（ｗｔ％）－Ｍｎ（ｗｔ％）－（Ｎｉ＋Ｃｏ＋Ｃｕ）（ｐｐｍ）

三角图：Ｉ．正常沉积区；Ⅱ．热水沉积区（据文献［４７］）

Ｆｉｇ．５　Ｆｅ（ｗｔ％）－Ｍｎ（ｗｔ％）－（Ｎｉ＋Ｃｏ＋Ｃｕ）（１０－６）ｔｅｒｎａｒｙ

ｄｉｓｃｒｉｍｉｎａｔｉｏｎ　ｄｉａｇｒａｍ　ｏｆ　ｓｉｌｉｃｅｏｕｓ　ｒｏｃｋｓ．Ｉ－Ｎｏｒｍａｌ　ｓｉｌｉｃｅｏｕｓ

ｒｏｃｋ；Ⅱ －ｈｙｄｒｏｔｈｅｒｍａｌ　ｓｉｌｉｃｅｏｕｓ　ｒｏｃｋ（Ａｆｔｅｒ　ｒｅｆ．［４７］）．

５．３　物源岩性判定

对于源岩岩性的反演，不同的沉积岩反映其源

岩的程度不同，其中硅质碎屑沉积岩是很好的、灵敏

的源岩来源和风化的指示［３１］。

过渡族元素，Ｖ、Ｃｒ、Ｃｏ、Ｎｉ均为相容元素，岩浆

分异倾向富集于 镁 铁 质－超 镁 铁 质 岩 石 中。高 场 强

元素Ｎｉ、Ｔａ、Ｚｒ、Ｈｆ、Ｔｈ等均较稳定，其中很多元素

的比值能很好的区分源岩是基性岩还是酸性岩：

１．Ｔｉ／Ｚｒ：镁铁质火成岩一 般＞＞５０；长 英 质 火

成岩＜２０。

２．Ｃｒ／Ｚｒ：镁铁质＞１；长英质＜０．５。

３．Ｙ／Ｎｉ：镁铁质低（＜１）；长英质高（＞１０伸展

环境的花岗岩、流纹岩例外）［５０］

Ｃｕｌｌｅｒｓ［５１］总结了 源 岩 为 长 英 质 和 镁 铁 质 岩 石

的沉积细砂岩特征元素比值的区分范围，如表５，

表５　不同源岩的沉积细砂岩元素比值分布（据文献［５１］）

Ｔａｂｌｅ　５　Ｅｌｅｍｅｎｔａｌ　ｒａｔｉｏｓ　ｏｆ　ｓｅｄｉｍｅｎｔａｒｙ　ｆｉｎｅ　ｓａｎｄｓｔｏｎｅ

ｆｒｏｍ　ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ　ｓｏｕｒｃｅ　ｒｏｃｋｓ（Ａｆｔｅｒ　ｒｅｆ．［５１］）

元素比值 以长英质为源岩 以镁铁质为源岩

Ｔｈ／Ｃｒ　 ０．１３～２．７　 ０．０１８～０．０４６
Ｔｈ／Ｓｃ　 ０．８４～２０．５　 ０．０５～０．２２
Ｅｕ／Ｅｕ＊ ０．４～０．９４　 ０．７１～０．９５
Ｌａ／Ｓｃ　 ２．５～１６．３　 ０．４３～０．８６
Ｌａ／Ｃｏ　 １．８～１３．８　 ０．１４～０．３８

在碎屑沉积岩中源岩的岩性（基性、中性、酸性）
强烈影 响 Ｔｈ、Ｓｃ、Ｌａ、Ｚｒ、Ｈｆ和Ｃｏ的 聚 集［５２］。所

以，Ｌａ－Ｔｈ－Ｓｃ、Ｔｈ－Ｓｃ－Ｚｒ、Ｔｈ－Ｈｆ－Ｃｏ、Ｌａ／Ｔｈ－Ｈｆ［５３］、

Ｃｏ／Ｔｈ－Ｌａ／Ｓｃ［５４］等三元图解、二元图解都能有效的

判别碎屑沉积岩源岩成分。同样，沉积碎屑岩也继

承了源岩的稀土（ＲＥＥ）特征，但是在稀土示源研究

中，赵振华［５５］认 为，应 更 注 重 配 分 模 式 曲 线 的 几 何

形态，而不是稀土元素的绝对丰度。Ａｌｌｅｇｒｅ［５６］就曾

提出了稀土的Ｌａ／Ｙｂ－∑ＲＥＥ源岩判别图解。

５．４　源岩构造背景判定

微量元素不仅可以用以判定沉积源岩的岩性，
而且对于了解源区古构造背景及演化是一个很好的

工具［５７］，主要判别图解有Ｌａ－Ｔｈ－Ｓｃ（图６）、Ｔｈ－Ｈｆ／３－
Ｔａ（Ｗｏｏｄ　ｅｔ　ａｌ［５８］）、Ｌａ／Ｓｃ－Ｔｉ／Ｚｒ、Ｔｈ－Ｃｏ－Ｚｒ／１０、Ｔｈ－
Ｓｃ－Ｚｒ／１０、Ｔｈ／Ｓｃ－εＮｄ、Ｋ２Ｏ／Ｎａ２Ｏ－ＳｉＯ２／Ａｌ２Ｏ３ 等［５９］。

图６　Ｌａ－Ｔｈ－Ｓｃ三角图Ａ：大洋岛弧Ｂ：大陆岛弧Ｃ：主动

大陆边缘Ｄ：被动大陆边缘（据文献［６０］）

Ｆｉｇ．６　Ｌａ－Ｔｈ－Ｓｃ　ｐｌｏｔ　ｆｏｒ　ｔｅｃｔｏｎｉｃ　ｓｅｔｔｉｎｇ　ｄｉｓｃｒｉｍｉｎａｔｉｏｎ，

ｗｈｅｒｅ　Ａ－Ｏｃｅａｎｉｃ　ｉｓｌａｎｄ　ａｒｃ；Ｂ－ｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｌ　ｉｓｌａｎｄ　ａｒｃ；Ｃ－ａｃｔｉｖｅ

ｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｌ　ｍａｒｇｉｎ；Ｄ－ｐａｓｓｉｖｅ　ｍａｒｇｉｎ（Ａｆｔｅｒ　ｒｅｆ．［６０］）

１１４第３期 　　熊小辉等：沉积环境的地球化学示踪



６　结论

　　利用元素的地球化学特征，通过地球化学的方

法，可以实现对不同沉积环境的判别与示踪。陆相

沉积与海相 沉 积 主 要 区 别 在 于 沉 积 水 体 盐 度 的 不

同，利用Ｓｒ／Ｂａ法、硼元素法、沉积磷酸盐法、碳氧同

位素法及钾纳含量法等指示沉积水体盐度的地球化

学方法，通过反演盐度从而判定海陆相沉积，此外，
海陆两相也存在特殊元素含量及比值的差别，比如，

Ｓｒ、Ｇａ等，都是很好的判定指标；Ｍｏ、Ｕ、Ｖ、Ｆｅ等元

素是强烈的氧化还原敏感元素，其含量及之间的比

值可作 为 氧 化 还 原 的 判 定 指 标，稀 土 元 素 的Ｃｅ异

常也常常用以指示介质氧化还原特征；古气候的地

球化学判定指标有磷（Ｐ）元素、Ｓｒ／Ｃｕ比值、Ｓｒ／Ｂａ、

Ｓｒ／Ｃａ比 值、Ｆｅ／Ｍｎ比 值、Ｍｇ／Ｃａ比 值、Ｍｇ／Ｓｒ比

值、Ａｌ２Ｏ３／ＭｇＯ比值及碳氧同位素等；古 水 深 与 元

素聚集和分散有一定相关性，且常常不同深度带有

不同族元素的分带，如Ｆｅ族常离 岸 最 近、Ｍｎ族 离

岸相对较远，可以通过Ｍｎ／Ｆｅ比值、Ｖ／Ｎｉ比值、Ｓｒ／

Ｂａ、Ｓｒ／Ｃａ比 值、Ｒｂ／Ｋ比 值、Ｚｒ／Ａｌ比 值、８７　Ｓｒ／８６　Ｓｒ
比值等离岸沉积的远近；对沉积物源的判别则更多

的利用了高场强元素、稀土元素及一些过渡族元素

等在地球化学过程中相对较稳定元素，它们的二元

协变图解、三角判别图解都能很好地指示物源区和

物源区的岩性、沉积类型及构造背景等。
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