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黔中瓮安早震旦世磷块岩的形成环境及成因机制*
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摘 要 瓮安磷矿为鄂—湘—黔成矿带的重要组成部分，位于黔中古陆的东侧，其中，大塘矿段位于发育
完整的下震旦统陡山沱组中，该组地层自下而上为下白云岩段、A 矿层、上白云岩段和 B 矿层。元素地球化学
特征表明: A矿层 P2O5 高于 B矿层，而 Sr含量、Mg /Ca值却相反，表明从 A矿层到 B矿层，气候干旱炎热程度

升高。碳酸盐 C、O同位素表明: δ13C、δ18O和 Z值在 A矿层分别为－4. 30‰～ －2. 03‰、－11. 30‰～ －7. 53‰、112
～119，B矿层分别为－1. 16‰～1. 49‰、－8. 41‰～ －2. 26‰、123～ 129，表明 A 矿层的盐度较低，B 矿层的盐度
较高。Ceanom在 A矿层均大于－0. 1，在 B矿层均小于－0. 1，另外，Mo、U、V元素在 A矿层高于 B矿层，表明氧
化还原条件从 A矿层的还原转变为 B矿层的氧化条件。A矿层稀土元素呈“左倾型”配分曲线和热水元素的富
集，指示海相热水输入; Si、Al、Ti含量占一定比例，指示了陆源风化物质输入; δ13C阶段性变化指示了上升洋
流带来的深海海水，因此，陡山沱组磷块岩成矿物质可能有多个来源。A 矿层“左倾型”稀土配分曲线以及磷
酸盐球状、团块状结构和较高磨圆度，表明其成矿作用机制主要为海水机械动力; B 矿层稀土元素呈“帽型”
配分模式和大量微生物碎屑发育，表明其成矿机制主要为微生物生长成矿作用，伴随海水机械动力。
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Formation environment and metallogenic mechanism of Weng'an
phosphorite in the Early Sinian，Central Guizhou Province
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Abstract Weng'an phosphorites are located at the east of Central Guizhou oldland and are important
constituent of Hubei-Hunan-Guizhou phosphorite belt． Among them，the Datang ore block developed intact
Early Ediacaran stratigraphic sequence，and the phosphorite occurred in the Doushantuo Formation which
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are divided into the lower layer of dolomite，layer A，the upper layer of dolomite，and layer B． Geochemis-
try showed that the P2O5 concentration of phosphorites in the layer A was higher than that of layer B，
while the Sr and Mg /Ca were opposite． These characteristics indicate the degree of aridity and torridity in-
creased from layer A to layer B． δ13C，δ18O，and Z value in layer A are －4. 30‰～ －2. 03‰，－11. 30‰～
－7. 53‰，and 112 ～ 119， respectively， and those of layer B are －1. 16‰～ 1. 49‰，－8. 41‰～
－2. 26‰，and 123 ～ 129，respectively，indicating that the salinity increased from layer A to layer B．
Ceanom of the layer A are greater than －0. 1，whereas those of the layer B are less than －0. 1，suggesting
the redox conditions changing from anoxic to oxic． The NASC-normalized ＲEE distribution patterns of the
layer A show“left-inclining”，indicating the input of hydrothermal fluids． Furthermore，the Si，Al，and
Ti content in the phosphorite and the periodical change of δ13C indicate the input of terrigenous weathering
and deep seawater． The“left-inclining”ＲEE plots，high psephicity，and intraclast and blocky textures of
phosphate from the layer A collectively suggest the phosphorite formed via mechanical power of seawater．
The“hat-shaped”ＲEE plots and microbial debris of phosphate from the layer B indicate the phosphorite
formed via microbially mediated accretionary growth．

Key words geochemistry， formation environment， ore-forming material，metallogenic mecha-
nism，Central Guizhou
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新元古代后期，地球环境发生了重要变革，出
现了一系列影响深远的重大事件。随着 Ｒodinia 超
大陆的裂解，成冰纪 ( 南华纪) 发生了全球性的
冰川作用 ( Kerr，2000) ，出现了至少 2 次冰封雪
冻的“雪球地球”事件 ( Kirschivink，2000; Hoff-
man et al．，2012 ) ，在此恶劣的气候条件下，大
气、海洋之间的交换受阻，海洋表层缺乏光合作
用，生物的初始生产力几乎停止 ( Hoffman et al．，
1998) ，海水总体呈现缺氧状态。随后，在震旦纪
气候变暖、冰川消融、海平面上升。在此期间出现
了海洋的大氧化事件 ( Fike et al．，2006; Canfield
et al．，2007; Scott et al．，2008; Och and Shields-
Zhou，2012) ，并伴随着成磷事件 ( Cook，1992 )
和生物大辐射，首次出现了大规模的海相磷酸盐沉
积和后生动物的兴起。

全球性的成磷事件导致了在亚洲、非洲、澳
洲、南美洲及欧洲都有磷块岩的分布 ( Cook，
1992) ，陡山沱期形成的翁福 ( 包括翁安和福泉)
超大型磷矿是全球性成磷事件的结果。

黔中瓮福地区储量巨大的磷块岩及其中赋存的
瓮安生物群，引起了不少学者的关注 ( 单满生，
1987; 杨卫东和曾允孚，1990; 周传明等，1998;
吴祥和等，1999; 袁训来，1999; 密文天等，
2012，2013; Xiao et al．，1998; Xue et al．，1999 ) ，
提出了许多成矿作用观点，包括生物成矿作用
( 郭庆军等，2003; 密文天等，2013 ) ，海相热水
成矿作用 ( 郭庆军等，2003; 施春华，2005) ，机
械成矿作用 ( 叶连俊等，1989) ，化学 /生物化学
成矿作用 ( 殷科华等，2007) 。磷块岩的物质来源
和形成环境一直是研究热点问题之一，研究区磷的
来源一直存在争议，至今未取得一致意见。不同学
者认识不同，有地壳深部 ( 杨卫东等，1997; 郭
庆军等，2003; 殷科华等，2007) 、陆源风化 ( 殷
科华等，2007; 邓小林等，2009 ) 和上升洋流
( 刘宝珺等，1987; 密文天等，2010; 东野脉兴，
2001) 来源之说。另外，还有宇宙源、幔源 ( 施
春华，2005) 、早期冰川 ( 殷科华等，2007) 等也
被认为是磷的成矿物质来源。通过对氧化还原敏感
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元素、Ce异常的研究认为，瓮安陡山沱组磷块岩
沉积环境从下矿层的还原条件转变为上矿层的氧化
条件 ( 谢启来等，2003; 吴凯等，2006; Muscente
et al．，2015) 。另外，黔中地区磷块岩的 δ34S 值和
有机质丰度表明成矿环境是还原性的 ( 储雪蕾等，
1995; 殷纯嘏等，1997) 。以往对环境的研究主要
侧重于氧化还原条件的确定 ( 谢启来等，2003;
吴凯等，2006; 肖朝益等，2018) ，而对其他环境
因素则涉及较少 ( 杨卫东等，1997) 。

a—黔中磷矿大地构造位置 ( 舒良树，2012) ; b—瓮安磷矿区古地理位置 ( 叶连俊等，1986)

图 2 黔中地区瓮安磷矿陡山沱期大地构造及古地理位置
Fig. 2 Geotectonics and palaeogeographic location of Weng'an phosphorite，Central Guizhou

作者拟通过对黔中瓮安大塘矿区陡山沱组的沉
积序列开展地球化学研究，确定其环境变化，阐明
磷块岩形成的物质来源和环境，探讨陡山沱期磷块
岩的成因机制。

1 地质背景

黔中—湘西—鄂西一带发育的早震旦世陡山沱
期 ( 635—551iMa，据 Condon et al．，2005) 磷块岩
( 图 1) 为此时期全球成磷事件的结果，形成一系
列大型—超大型的磷矿床 ( 东野脉兴，2001) 。黔
中磷矿 ( 主要包括开阳磷矿和瓮福磷矿) 位于扬
子板块东南缘 ( 图 2－a) ，瓮安陡山沱期磷矿是著
名的超大型矿床 ( 吴祥和等，1999) ，位于黔中古
陆的东北部( 图 2－b) ，属瓮安-福泉 ( 翁福) 矿带

图 1 鄂—湘—黔地区震旦纪陡山沱期岩相古地理及
磷矿带分布图 ( 据东野脉兴，1996; 有修改)

Fig. 1 Palaeogeography and phosphorite belt distributions of
Hubei－Hunan－Guizhou Area ( modified from Dongye，1996)

的北段 ( 图 3) ( 叶德书等，2014) 。其中的大塘矿
区发育有完整的陡山沱组含磷岩系剖面( 图 4) ，含
磷岩系与下伏南沱组冰碛岩或清水江组泥岩平行不
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图 3 瓮安磷矿大塘矿区地质略图
( 据贵州省地质局，1972)

Fig. 3 Geologic scheme of Datang ore block，Weng'an
phosphorite deposit ( after Guizhou Geology Bureau，1972)

整合接触，与上覆灯影组白云岩整合接触。
陡山沱组自下而上由 4个段组成: ( 1) 下白云

岩段，厚约 8. 5im，主要为灰色薄—中厚层及厚层
微晶—细晶白云岩组成( 图 5 － a ) ，底部 ( 厚约
0. 8im) 为灰绿色薄层泥岩夹灰色薄层白云岩透镜
体( 图 5－a) ; 中上部夹有薄层白云质泥岩。白云
石多呈自形—半自形的粒状( 图 5－b) ，含量 95%

左右，含少量自形板柱状重晶石 ( 1% ～ 3%) 及半
自形—他形粒状石英( ＜ 1%) 和半自形粒状黄铁矿
( ＜ 1%) 。 ( 2) A 矿 层 ( 即 下 磷 矿 段 ) ，厚 约
5. 5im，灰黑—黑色薄层磷块岩( 图 5－c) ，具水平
层理。主要为球粒磷灰石，球粒呈次圆状、圆状，
分选性较好( 图 5－d) ，局部见磷灰石边缘隐晶级
磷灰石重结晶成层纤状磷灰石环边胶结，另见少量
的陆源碎屑 ( 石英、岩屑和长石等) 。填隙物主要
为他形粒状磷灰石 ( 2% ～ 3%) 、他形纤维状—粒
状的硅质 ( 2%) 、半自形—自形鳞片状黏土矿物
( 1%～2%) 及零星分布的半自形—他形粒状黄铁
矿。( 3) 上白云岩段，厚约 1. 1im，为灰色薄层泥
—微晶白云岩( 图 5－c) 。主要由自形—半自形粒
状的白云石组成 ( 92%) ，见有少量的黏土矿物
( 呈半自形—自形鳞片状晶体，3%) 和内碎屑
( 占量 3%左右，为隐晶砂屑级磷灰石，呈次圆状、
圆状，磨圆度和分选性均良好) ; ( 4) B矿层 ( 即
上磷矿段) ，厚约 16im，主要为灰黑色薄层白云质
磷块岩( 图 5－e) ，具水平层理，下部和中上部夹
有灰色薄层泥晶白云岩。磷块岩主要由碎屑颗粒和
填隙物组成，前者主要为磷酸盐化生物碎屑和磷灰
石砂屑，含量一般在 50% ～ 70%，局部高达 90%，
呈次圆状、圆状，磨圆度和分选性均较好 ( 图 5－
f) ; 后者含量在 30% ～40%之间，主要为自形—半
自形粒状白云石，尚有极少量的磷灰石、硅质及黏
土矿物等。另见隐晶级磷灰石重结晶呈粉—细晶级
柱粒状磷灰石零星分布于其中。

扫描电镜下可将磷酸盐碎屑颗粒分为球粒
( 图 6－a，6－b) 、团块( 图 6－c，6－d) 、砂屑( 图 6
－e) 和生物碎屑( 图 6－f，6－g，6－h，6－i) ，球粒主
要有圆状—次圆状( 图 6－a，6－d) ，颗粒粒径 200
～ 500iμm，球度较好，碎屑内含石英和白云石颗
粒。部分磷酸盐球粒外部发育等厚外壳，壳厚 5 ～
10iμm ( 图 6－b) 。团块状磷酸盐( 图 6－c，6－d) 无
明显形状，被石英、白云石充填碎屑内部，团块状
磷酸盐发育收缩裂纹( 图 6－c) 。砂屑磷酸盐粒径
600 ～ 1000iμm，球度较好，内含石英和白云石颗
粒( 图 6－e) 。生物碎屑主要包括团簇状( 图 6－f) 、
不规则环带状( 图 6－g) 微生物单体和球粒状微生
物集合体 ( 图 6－h) 。微生物单体粒径约 10iμm，
微生物集合体粒径大小不等，可达 500iμm，多为
球粒状，颗粒外部发育等厚壳，壳约 5iμm 厚 ( 图
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图 4 瓮安磷矿大塘矿段陡山沱组剖面及元素变化趋势
Fig. 4 Profile and element variations of the Doushantuo Formation from Datang ore block，Weng'an phosphorite deposit

6－h) 。在生物碎屑磷酸盐颗粒内部，也发育收缩
裂纹( 图 6－i) ，微生物内部发生破坏。

综上，瓮安矿区的矿石类型主要为颗粒磷块

岩，进一步分为球粒状磷块岩、砂屑磷块岩和生
物碎屑磷块岩，以及它们之间的过渡类型。球粒
状磷块岩主要分布在 A 矿层中，填隙物除磷酸盐
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a—下白云岩段; b—下白云岩中白云石，单偏光; c—A矿层及上白云岩段; d—A矿层中球粒状磷灰石，单偏光; e—B矿层及灯影组;

f—B矿层中磷酸盐生物碎屑和砂屑磷灰石，单偏光

图 5 瓮安磷矿大塘矿段陡山沱组剖面露头及显微镜下结构特征
Fig. 5 Outcrop and texture characteristics under microscope of Datang ore block，Weng'an phosphorite deposit

外，尚有硅质和黏土矿物; 砂屑磷块岩和生物碎
屑磷块岩主要分布在 B 矿层中，填隙物主要为白
云石。

2 地球化学特征
地球化学样品取自大塘矿段，其在剖面上的位
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图片均为扫描电镜下背散射图片，a-c来自 A矿层，d-i来自 B 矿层。a—圆状磷酸盐碎屑; b—团块状磷酸盐碎屑; c—收缩裂纹;

d—次圆状磷酸盐碎屑; e—圆状生物单体磷酸盐碎屑; f—团簇状生物集合体磷酸盐碎屑; g—环带状生物集合体磷酸盐碎屑;

h—球状生物集合体磷酸盐碎屑; i—收缩裂纹
Ap表示磷灰石，Dol表示白云石，Qtz表示石英，Py表示黄铁矿

图 6 瓮安磷矿大塘矿段陡山沱组磷酸盐碎屑结构特征
Fig. 6 Texture characteristics of phosphate minerals from Datang ore block，Weng'an phosphorite deposit

置见图 4。共 20件样品，其中，下白云岩段 7 件，
A矿层 2件，上白云岩段 1 件，B 矿层 8 件，灯影
组底部 2件。进行了主量、微量和稀土元素及碳氧
同位素分析。主量元素分析由澳实分析检测 ( 广
州) 有限公司岩矿分析实验室完成，分析方法为 X
射线荧光光谱分析; 微量和稀土元素分析在中国科
学院地球化学研究所矿床地球化学国家重点实验室
完成，分析方法为 ICP-MS; 碳氧同位素分析在中
国科学院地球化学研究所矿床地球化学国家重点实
验室，由 MAT253稳定同位素质谱仪分析。样品的
主量、微量、稀土元素及碳氧同位素的分析结果，
分别列于表 1、表 2、表 3及表 4。

主量元素分析了下白云岩段、A 矿层、上白云
岩段、B 矿层及灯影组磷质白云岩的 P2O5、

Al2O3、SiO2、CaO、MgO 等含量表明，A 矿层的
P2O5、SiO2、Fe2O3 和 F 的含量明显高于 B 矿层，
但 A矿层的 MgO含量则明显低于 B 矿层，表明 A
矿层为硅质白云岩，B矿层为白云质磷块岩，与矿
物学特征一致。磷块岩的 P2O5 与 CaO、F 呈显著
的正相关( 图 7－a，7－b) ，与 SiO2、Al2O3 呈不显
著的正相关( 图 7－c，7－d) 。

微量元素分析表明 A 矿层的大部分微量元素
含量高于 B 矿层 ( 表 2) ，例如: V、Co、Ni、Cu、
Pb、As、Sr、Mo、Ba、Th、U 等。相比于北美页
岩 ( NASC) ，A和 B矿层不同程度地富集 Sr、Ba、
Pb、U，亏损 V、Co、Ni、Cu、Zn、Zr、Th。下白
云岩段和上白云岩段的微量元素特征表明，除了极
个别样品的元素差异很大，例如 DT－1 的 V、Cr、
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表 1 黔中地区瓮安磷矿大塘矿段磷块岩及围岩主量元素含量 ( %)
Table 1 Major element contents ( %) of the phosphorite and country rocks from Datang ore block，

Weng'an phosphorite deposit，Central Guizhou

层位 样号 岩性 P2O5 SiO2 Al2O3 Fe2O3 CaO MgO F LOI Mg /Ca
〗

灯影组
DT－20 磷质白云岩 11．60 1．17 0．22 0．20 37．4 14．75 — 33．55 0．33

DT－19 磷质白云岩 4．41 1．85 0．17 0．14 32．6 18．85 0．4 41．50 0．49

DT－18 白云质磷块岩 17．45 0．17 0．17 0．21 40．9 11．60 1．6 26．58 0．24

DT－17 白云质磷块岩 20．40 0．76 0．12 0．19 42．6 10．40 1．8 23．77 0．21

DT－16 白云质磷块岩 11．80 0．89 0．10 0．18 37．6 15．25 1．0 33．70 0．34

B矿层
DT－15 白云质磷块岩 16．70 0．33 0．05 0．18 40．4 12．45 1．4 28．12 0．26

DT－14 白云质磷块岩 20．20 0．96 0．27 0．24 42．4 10．40 1．8 23．82 0．21

DT－13 白云质磷块岩 37．60 2．42 0．73 0．52 52．0 0．30 3．2 2．64 0．00

DT－12 白云质磷块岩 21．90 5．49 0．50 0．37 41．8 8．21 2．0 19．64 0．16

DT－11 白云质磷块岩 11．55 5．89 0．84 0．69 35．0 13．40 1．0 30．66 0．32

上白云岩段 DT－10 白云岩 0．88 15．36 2．21 1．14 25．0 16．20 — 37．37 0．54

A矿层
DT－9 硅质磷块岩 32．80 10．40 2．12 1．32 46．0 0．34 3．2 2．93 0．01

DT－8 硅质磷块岩 27．20 15．75 3．77 1．80 39．6 1．57 2．7 5．04 0．03

DT－7 白云岩 0．10 4．58 0．90 0．46 28．5 19．95 — 44．54 0．59

下白云岩段

DT－6 泥质白云岩 0．04 34．95 7．39 1．48 15．35 11．30 — 25．33 0．62

DT－5 白云岩 0．03 15．73 1．51 1．12 24．6 17．10 — 38．40 0．58

DT－4 白云岩 0．05 2．78 0．56 0．70 29．3 20．3 — 45．65 0．58

DT－3 白云岩 0．11 6．10 0．67 1．11 28．2 19．10 — 42．78 0．57

DT－2 白云岩 0．03 12．69 2．52 1．12 25．7 17．20 — 39．15 0．56

DT－1 泥岩 0．10 67．43 17．08 3．15 0．14 1．32 — 4．08 7．92

DT－3的 Ba 元素明显偏高，其余样品的微量元素
含量相差无几。与世界碳酸盐岩相比，下白云岩段
的 V、Co、Ba 和 Th 高于碳酸盐岩，而 Ni、Pb、
Zn、Sr、U 低于碳酸盐岩，Cu 接近。上白云岩段
的 Co、Zn和 Ba高于碳酸盐岩，而 Ni、Pb、Sr、U
低于碳酸盐岩，V、Cu、Th接近( 表 2) 。

稀土元素特征 ( 表 3 ) 表明，下白云岩段的
ΣＲEE多在 ( 10～200) ×10－6之间，LＲEE / HＲEE 值
变化范围较大( 1. 40 ～ 4. 83 ) ，具弱的负 Ce 异常
( Ceanom为 － 0. 08 ～ 0. 05 ) 和变化大的负 Eu 异常

( Eu /Eu* 为 0. 11 ～ 1. 11 ) ; A 矿层的ΣＲEE较高，
平均为 222×10－6，LＲEE / HＲEE平均值为1. 36，具
弱的负 Ce异常 ( Ceanom平均为－0. 07) ，Eu 不具异
常; 上 白 云 岩 段 的 ΣＲEE 仅 为 21 × 10－6，
LＲEE / HＲEE值为1. 99，具弱的负 Ce 异常 ( Ceanom
为－0. 02) 和负 Eu异常 ( Eu /Eu* 为 0. 7) ; B矿层
的ΣＲEE整体较低，且变化范围较大，为 ( 8 ～
256) ×10－6 ( 平均 84. 9×10－6左右) ，LＲEE / HＲEE
值为0. 88～ 1. 21，具负 Ce 异常 ( Ceanom为－0. 19 ～
－0. 29) ，Eu 具有负异常到不具异常的变化特点

( Eu /Eu* 为 0. 56 ～ 1. 08 ) ; 灯影组底部白云岩的
ΣＲEE为( 60 ～ 98) ×10－6，LＲEE / HＲEE 值为1. 84 ～
2. 43，具负 Ce 异常 ( Ceanom为－0. 29 ～ －0. 33) 和正

Eu异常( Eu /Eu* 为 1. 03～1. 09) 。陡山沱组含磷岩
系样品经 NASC ( 北美页岩) 标准化的稀土配分曲
线特征表明，除 B 矿层中部的白云质磷块岩不具
中稀土富集特征、顶部含磷白云岩略向右倾的特征
外，其他 B 矿层的样品都具有中稀土富集的 “帽
型”特点，A矿层的样品总体上呈 “左倾”特征，
且 2矿层的 Ho 多具正异常，而 Dy 则多具负异常
( 图 8－a) 。围岩 ( 白云岩和泥岩) ) 的配分曲线多
呈微向“左倾”的直线型，具弱的负 Eu 异常，不
具 Ce异常。但几个样品的曲线较特殊，下白云岩
段底部的泥岩和中部的泥质白云岩的曲线呈 “反 L
型”，LＲEE呈向右陡倾，而 HＲEE 则呈向左缓倾，
具明显的负 Eu异常; 底部泥岩中所夹的白云岩透
镜体的曲线则具有微弱的 “帽型”特征; 灯影组
底部的白云岩曲线，总体上中稀土富集，但具有显
著的负 Ce异常和正 Eu异常( 图 8－b) 。

碳氧同位素特征( 表 4) 表明碳同位素值在下
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表 2 黔中地区瓮安磷矿大塘矿段磷块岩及围岩微量元素含量 ( 10－6 )

Table 2 Trace element contents ( 10－6 ) of the phosphorite and country rocks from Datang ore block，
Weng'an phosphorite deposit，Central Guizhou

层位 样号 V Co Ni Cu Zn As Sr Mo Zr Ba Pb Th U
〗

灯影组
DT－20 6．68 3．02 7．26 4．39 17．65 4．39 241．00 0．20 4．95 72．50 2．53 0．75 2．94

DT－19 6．99 12．10 6．12 2．20 15．52 1．08 105．00 0．09 3．20 22．10 1．14 0．66 1．30

B矿层

DT－18 8．76 2．99 11．80 2．19 32．64 3．79 382．00 0．14 6．30 219．00 3．19 0．45 4．49

DT－17 9．46 2．90 8．19 1．59 25．81 3．78 527．00 0．17 5．35 324．00 2．83 0．25 5．40

DT－16 11．30 2．65 7．50 1．14 25．64 3．30 286．00 0．11 3．20 289．00 1．61 0．10 3．14

DT－15 9．99 2．41 8．41 3．84 23．42 3．57 425．00 0．07 3．69 183．00 2．11 0．10 4．89

DT－14 7．00 2．25 7．60 2．14 18．81 6．88 524．00 0．12 10．80 283．00 2．28 0．43 5．04

DT－13 41．10 3．91 10．50 3．84 21．11 8．88 1180．00 0．45 29．80 945．00 6．79 1．40 11．20

DT－12 15．90 6．72 9．30 6．62 10．11 4．49 692．00 0．10 11．60 2290．00 3．48 0．48 5．68

DT－11 12．00 4．60 9．03 17．80 14．28 12．80 365．00 0．08 15．50 260．00 4．45 0．84 3．61

上白云岩段 DT－10 20．10 8．11 8．51 4．01 54．38 30．80 220．00 0．19 27．40 1080．00 4．74 1．73 1．49

A矿层
DT－9 16．60 6．74 13．00 10．90 10．20 11．80 1020．00 0．65 47．80 648．00 30．30 2．45 12．70

DT－8 25．90 9．15 17．10 12．80 25．46 31．00 846．00 1．42 56．60 528．00 56．40 3．30 10．40

下白云岩段

DT－7 8．17 5．64 5．59 1．94 14．90 1．65 90．90 0．09 10．80 1960．00 2．58 0．69 2．11

DT－6 105．00 8．60 7．14 9．23 12．42 9．17 61．90 0．22 88．70 136．00 8．53 7．54 4．28

DT－5 82．10 6．18 5．66 3．27 8．28 3．57 60．90 0．02 13．30 286．00 2．47 1．21 2．09

DT－4 11．10 4．95 6．76 1．91 19．60 3．77 80．70 0．06 6．60 1030．00 1．08 0．46 0．62

DT－3 5．51 13．20 8．06 4．11 13．66 11．80 110．00 0．01 8．18 4810．00 3．02 0．57 0．78

DT－2 14．50 9．68 9．89 8．09 26．43 7．34 86．80 0．11 27．30 43．70 6．81 1．78 0．49

DT－1 78．50 7．49 11．50 8．43 40．45 22．90 73．40 0．39 204．00 250．00 16．40 4．23 2．44

北美页岩( NASC) 150 23 55 50 85 — 200 1 210 650 20 14．6 3．1

世界碳酸盐岩 20．00 0．10 20．00 4．00 20．00 1．00 610．00 0．40 — 10．00 9．00 1．70 2．20

白云岩段变化较大，从下向上δ13C值逐渐升高，从
－3. 00‰升至 －0. 13‰; 而在 A 矿层， δ13C值为
－2. 00‰～ －4. 30‰，与下白云岩对比呈下降趋势;
而到了 B矿层，δ13C值虽有波动，但总体上呈向上
增高的趋势 ( δ13C值变化于 －1. 16‰ ～ 1. 49‰之
间) ; 而灯影组白云岩的δ13C值则由 2. 24‰剧降至
－9. 30‰。氧同位素值在下白云岩段同位素组成较
均一 ( δ18O值为－6. 88‰ ～ －7. 05‰) ，但在该段顶
部却剧升至－3. 80‰; 而在 A 矿层，从下向上 δ18O
值呈强烈下降，从－7. 53‰降到－11. 30‰; 到了 B
矿层，δ18O值虽有波动，但仍呈上升趋势 ( δ18O值
从－8. 05‰变至－2. 26‰) ; 在灯影组底部 δ18O 值为
－3. 36‰～ －5. 30‰。

3 讨论

3. 1 古环境条件分析

3. 1. 1 古气候条件
磷是对古气候变化较为灵敏的元素之一。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，因此，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
( 熊小辉和肖加飞，2011) 。P2O5 含量在下白云岩
段仅为 0. 03% ～ 0. 11%，上白云岩段升至 0. 88%，
而上覆灯影组底部白云岩已升高到 4. 41% ～
20. 40%。由此可见，由下至上干旱炎热的程度逐
渐增高。

Mg /Ca值对古气候的变化也非常敏感，潮湿温
热的环境中，由于 Ca2+活性比 Mg2+高，Mg2+优先
沉淀析出，导致沉积物中Mg /Ca值较低; 而在干旱
条件下，Mg2+、Ca2+迅速成盐类析出，导致Mg /Ca
值较高，因此，高值指示干旱气候，低值反映潮湿
气候 ( 宋明水，2005) ，而当钾盐、钠盐层位出现
时，Mg2+、Ca2+已消耗殆尽，Mg /Ca值较低。A 矿
层磷块岩的Mg /Ca值平均为 0. 02 左右，而 B 矿层
磷块岩的Mg /Ca值达 0 ～ 0. 35，表明 B 矿层磷块岩
较 A矿层磷块岩形成于较干旱的气候条件下。
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表 4 黔中地区瓮安磷矿大塘矿段碳酸盐
碳氧同位素组成 (‰)

Table 4 The C and O isotope compositions ( ‰) of carbonates of
Datang ore block in Weng'an deposit，Central Guizhou Province

层位 样号 δ13CVPDB δ18OVPDB Z

灯影组
DT－20 －9．33 －5．30 105．55

DT－19 2．24 －3．36 130．22

B矿层

DT－18 0．19 －4．60 125．40

DT－17 1．49 －2．26 129．22

DT－15 1．02 －3．34 127．72

DT－14 －1．16 －3．81 123．03

DT－12 0．24 －8．41 123．61

DT－11 －0．04 －8．05 123．21

A矿层
DT－9 －4．30 －11．30 112．88

DT－8 －2．03 －7．53 119．40

下白云岩段

DT－7 －0．13 －3．82 125．13

DT－6 －1．07 －7．05 121．59

DT－5 －1．14 －6．97 121．49

DT－3 －2．65 －6．88 118．44

DT－2 －3．20 －6．88 117．32

注: Z= 2. 048 ( δ13C + 50 ) + 0. 498 ( δ18O + 50 ) ( Keith 和 Weber，
1964) 。

P2O5 含量、Mg /Ca值呈现出较好的一致性，
均表明陡山沱组从 A 矿层至 B 矿层，气候干旱炎
热程度升高。
3. 1. 2 环境的古盐度

碳酸盐 C、O同位素值与成岩介质的盐度有很
大关系，由于蒸发作用优先蒸发轻同位素，而雨水
中具有较海水轻的同位素，因此，在温度大概恒定
的情况下，盐度越高，海水 δ18O 和δ13C的值越大
( 张秀莲，1985) 。从同位素组成来看，δ18OVPDB在
A 矿层最低 ( －9. 4‰ ) ，其次是下白云岩段
( －6. 32‰) ，B矿层的平均值较高 ( －4. 30‰) ，表
明 A 矿层的盐度较低，下白云岩段盐度次之，B
矿层的盐度较高。Keith 和 Weber ( 1964) 对侏罗
纪以来沉积的海相灰岩和淡水灰岩碳氧同位素进行
测定，把 δ18OVPDB和 δ13CVPDB结合起来，提出判别沉
积介质盐度 ( Z 值) 经验公式，Z = 2. 048× ( δ13C+
50) +0. 498× ( δ18O+50) 。研究认为 Z 值小于 120
为淡水，Z值大于 120 为海相，Z 值越高，海水盐
度越高 ( Keith and Weber，1964) 。从表 4 中的数
据可以看出，下白云岩段由下至上 Z 值逐渐增高
( 从 117增至 125，平均值为 122) ，而 A 矿层的 Z

值又下降至 115左右，B矿层 Z值有波动，变化在
123～129之间，平均为 125. 4。Z 值的变化表明与
同位素组成指示了相同的盐度变化。
3. 1. 3 环境的氧化还原状态

Ce异常作为氧化还原的指标，很早就被学者
建立 ( Shimizu and Masuda，1977) 和证实 ( Wang
et al．，1986; Murray et al．，1990) 。Ce 在水中的地
球化学性质明显不同于其他镧系元素，在氧化海水
中 Ce3+转变为 Ce4+，导致 Ce 与其他稀土元素的分
离，生成的 CeO2 以悬浮态的方式在水中很难沉
淀，从而使沉积物产生负 Ce 异常; 另外，在氧
化、次氧化条件下，Ce4+不能以类质同象替换磷灰
石晶格中的 Ca2+，在氧化环境下的沉积物中表现为
负异常 ( Micheal and Peter，1996; Wilde et al．，
1996) ，因此，Ce 的异常可用于指示氧化还原条
件。Wright 等 ( 1987) 曾定义铈异常 ( Ceanom ) 为
Ce 与相邻的 La和 Nb的相对变化，其公式为 Ceanom
= log ［3CeN / ( 2LaN+NdN) ］，以北美页岩为标准。
当 Ceanom＜－0. 1 为 Ce 的亏损，指示氧化环境; 当
Ceanom＞－0. 1为 Ce的富集，指示缺氧、还原的古环
境 ( Haskin et al．，1968) 。A 矿层以及下白云岩段
和上白云岩段的 Ceanom＞－0. 1 ( 表 3) ，而 B 矿层以
及上覆灯影组白云岩的 Ceanom ＜－0. 1 ( 表 3) 。这表
明 A矿层以及其上下的白云岩段形成于还原环境，
而 B矿层以及上覆灯影组白云岩形成于氧化环境。
Y /Ho值也可以反映环境的氧化还原状态。在氧化
的浅海环境，Ho比 Y 更倾向于被铁或锰的氢氧化
物吸附并下沉到海底，所以在氧化水体环境中会出
现较高的Y /Ho值; 而在缺氧的水体环境中，由于
铁锰氧化物的还原释放，会造成还原水体中 Ho 的
增加量，导致 Y /Ho值降低 ( Bau et al．，1997 ) 。
Y /Ho值在各层段的变化为: A 矿层约为 36、B 矿
层平均为 43、下白云岩段平均为 34、上白云岩段
约为 37、灯影组白云岩则升高为 51。A 矿层以及
其上下的白云岩段Y /Ho值相对较低，反映了还原
环境; 而 B矿层和灯影组白云岩Y /Ho值相对较高，
反映了氧化环境。

V、Mo、U是氧化还原的敏感元素，其富集与
亏损特征，通常被用来指示沉积环境的氧化还原条
件 ( 常华进等，2009) 。在氧化—次氧化的海水环
境中 U、V和 Mo不会富集，缺氧的条件下 U 和 V
富集，而在硫化 ( 含溶解的硫化氢) 的沉积环境
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图 7 瓮安磷块岩的 P2O5 与 F，CaO，Al2O3，SiO2 相关性分析

Fig. 7 Ｒelationships between P2O5 and F，CaO，Al2O3 and SiO2 of Weng'an phosphorite

图 8 瓮安陡山沱组磷块岩 ( a) 及围岩 ( b) 稀土元素 NASC标准化稀土元素配分图
Fig. 8 NASC-normalized ＲEE distribution patterns of the Doushantuo phosphorites and country rocks of Weng'an deposit

中 U、V和 Mo在沉积物中都会强烈地富集 ( 常华
进等，2009) 。A矿层的 V、Mo、U 的含量比 B 矿
层高 2～3倍，并且 A 矿层的 V 含量较现代海底磷
块岩高，而 B矿层的 V含量低于现代海底磷块岩，
这些都表明 A矿层的形成环境的还原性强于 B 矿

层。
综上，赋存于瓮安陡山沱组中的 2 层磷矿 ( A

矿层和 B 矿层) 的特征存在差异，它们所反映的
环境条件也不一样。A矿层形成于弱干旱—温湿气
候条件下，环境的盐度较低且呈还原状态; B 矿层
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形成于较干旱炎热的气候条件下，沉积环境的盐度
较高且呈氧化状态。

3. 2 成矿物质来源
海相热水一直被认为是海相磷块岩成矿物质的

主要来源 ( 杨卫东等，1997; 郭庆军等，2003;
Jiang et al．，2003; 殷科华等，2007 ) 。研究认为，
正常海水中，以溶解状态进入海水的稀土元素，轻
稀土元素含量远高于中稀土元素和重稀土元素，且
优先于中稀土元素和重稀土元素沉淀进入沉积物
中，导致稀土元素 PAAS ( 澳大利亚后太古代页
岩) 标准化配分模式呈平坦型或略微的 “右倾型”
配 分 曲 线 ( Goldberg et al．， 1966; Henderson，
1984) ; 然而热液流体中的稀土元素常以氟化物络
合物的形式存在，且 LＲEE 的络合物稳定性高于
HＲEE络合物的稳定性，因此 HＲEE优先进入沉积
物导致沉积物稀土配分模式为 “左倾型”配分
( Marchig et al．，1982; Henderson，1984; Bau and
Mller，1992) 。磷块岩样品呈现出重稀土富集的
“帽型”配分模式，可能指示了正常海水和海相热
水来源的稀土元素混合。另外，在正常水沉积中
ΣＲEE一般低于 200×10－6，在热水沉积中高于 200×
10－6 ( Wang et al．，1989 ) ，瓮安磷块岩样品中
ΣＲEE均低于 200×10－6，磷块岩的ΣＲEE记录了正
常海水参与成矿的特点。微量元素分析，发现瓮安
磷块岩相对富集 Pb、As、Ba、U 等，指示热水沉
积特征; 另外，微量元素特征表明，瓮安磷块岩的
U / Th值极高，表明沉积盆地内发生热水作用，也
从侧面指示了物质来源于海相热水。

上升洋流也是不可忽略的成矿物质来源
( Knoll and Walter， 1992; Kaufman and Knoll，
1995; 密文天等，2010) ，早期冰川融化带来的海
侵作用必然使深海中的物质进入浅海区。研究表
明，埃迪卡拉海洋中存在一个巨大的有机碳库
( DOC) ，这个 DOC 富12C ( 王新强，2010; Bowring
et al．，2007) ，随着冰川溶化使得海平面上升时，
大量富12C的海水被带到相对浅水地区，导致碳酸
盐的δ13CVPDB的负漂移 ( Jiang et al．，2007; 密文天
等，2010) 。陡山沱早期沉积磷块岩中整体δ13CVPDB

较负，其原因是上升洋流携带富 12C海水进入浅水
区，使得沉积岩中的 δ13CVPDB负偏移。整体而言，

δ13CVPDB呈现出脉冲式的阶段性负漂，表明海侵作

用的阶段性。上升洋流携带物质来源还得到了岩相
古地理和地层层序的支持，研究表明，高品位磷块
岩基本对应海侵作用 ( 刘宝珺等，1987; 密文天
等，2010) 。在整个海侵期间，作为冷水的上升洋
流，与海相热水混合，上升至沉积盆地附近，为磷
块岩的沉积提供物质来源。因此，海相热水喷流带
来的热卤水和上升洋流均有可能提供了成矿物质，
冷热水流交汇一定程度上造成了磷块岩的形成。

通常，Si、Al、Ti 在一定程度上代表陆源碎
屑，较高的 Si、Al、Ti 含量代表接近浅海的陆源
区域 ( 朱祥坤等，2013 ) 。在瓮安磷块岩中，Si，
Al含量较高，A 矿层 SiO2、Al2O3 含量分别为
12. 9%、2. 17%，B 矿层分别为 2. 11%、0. 35%，
表明成矿期间有陆源碎屑物质输入，另外 Al2O3、
SiO2 与 P2O5 呈微弱的正相关关系( 图 7－c，7－d) ，
表明 P2O5 可能与 Al2O3、SiO2 同源，陆源物质贡
献了部分 P2O5。

成矿物质的来源与古构造和成矿时古地理环境
吻合，南华纪时期由于板块拉张，形成华南裂谷盆
地，在一系列的地堑—地垒裂谷盆地中，发育深大
断裂，有相当强烈的火山活动，不仅有爆发作用，
还有喷溢作用，震旦纪承袭早期的古构造格局，火
山和断裂活动趋于平稳，活动不如前期剧烈。海水
顺着断裂下渗，在断裂下部被加热形成热卤水，地
下热卤水以热泉或者火山喷发的形式进入海水底
部，湘西地区发现的凝灰岩证实了同期海底火山喷
发 ( 杨卫东等，1997) 。元素分析表明 A矿层微量
元素，如 Pb、Zn、As、Ba、U ( 表 2 ) 和 P2O5、
Al2O3 及 SiO2 ( 表 1) 远高于 B 矿层，表明在陡山
沱早期，海相热水和陆源碎屑都有大量的输入，提
供了成矿物质来源。这与全球海洋—陆地环境大陆
风化作用是一致的，新元古代晚期由于气候变暖，
冰川融化，导致海水上涌 ( 叶连俊等，1989) ，带
来大量的深海物质，另外，由于大陆风化作用逐渐
增强，陆源风化物质输入海洋。因此，作者认为，
海相热水、陆源风化和上升洋流带来的深海物质为
磷块岩的形成提供了物质来源。

3. 3 成因机制
瓮安陡山沱组磷块岩形成于黔中古陆北缘浅海

边缘沉积环境，同时伴随不稳定的气候条件和海平
面的频繁波动。上述地球化学分析表明，陡山沱期
海洋环境从弱干旱—温湿的气候条件和低盐度、还
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原的沉积环境过渡到干旱炎热的气候条件和高盐
度、氧化的沉积环境，这使得早期磷块岩和晚期磷
块岩成磷作用受控于不同的成矿机制。

矿物学特征表明，一部分磷酸盐呈现出团块状
( 图 6－c，6－d) ，并且内部发育裂纹，指示了磷质
沉积物沉淀后受到机械破碎。A 矿层和 B 矿层下
部胶磷矿多为球粒状、椭球状的非生物颗粒( 图 6－
a，6－b) ，颗粒均为内碎屑，较少见陆源碎屑，其
磨圆度较好，表明经历了海水动力的磨圆作用。矿
物学特征表明磷酸盐碎屑颗粒形成于具一定海水机
械动力的滨海带环境，磷质沉积物在弱固结或未固
结的时候，受海水潮汐、波浪等作用被搬运至沉积
盆地经分选再沉积 ( 张亚冠等，2016) ，因此磷块
岩的形成是沉积—破碎—淘洗—搬运—再沉积—胶
结形成的产物。B矿层中部和上部多为球状生物碎
屑，部分被破碎呈不规则状，扫描电镜下生物碎屑
磷灰石的形态多样 ( Yang et al．，2019) ，其形态反
映出微生物单体生长—聚集—死亡沉积—成岩胶结
的生长规律: 团簇状( 图 6－f) 、不规则环带状( 图 6
－g) 生物碎屑表现出单体微生物生长形态; 集合
体状生物碎屑( 图 6－h) 内部包含多种微生物形态
的磷灰石，和球粒状磷灰石相似。碎屑被破坏( 图
6－h) 表明海水机械动力作用，生物碎屑外部也有
一层 5～10iμm的等厚均质磷灰石壳( 图 6－h) ，为
后期成岩作用形成。因此，认为 A 矿层成矿机制
为海水机械动力，动力来源于冰川融化后海侵作用
带来的海水动荡，B矿层成矿机制为微生物富集成
矿为主，伴随海水机械动力成矿，由于陡山沱期海
水氧化，微生物繁盛，生物生长吸收和代谢磷酸
盐，为磷酸盐的形成提供了动力，由于海侵作用，
动荡的海水持续提供机械动力。另外，A矿层稀土
元素呈“左倾型”配分曲线，表明其记录了海相
热水来源的稀土特征，未受到微生物、沉积环境及
后期成岩作用的影响。B 矿层 “帽型”的配分模
式除了混合来源导致，也可能受微生物优先吸附中
稀土导致，与矿物学特征一致，也表明了微生物或
者有机质参与成矿 ( Henderson，1984) 。

磷酸盐的运移机制和磷酸根沉淀过程是解释磷
酸岩成矿机制的重要因素，在富磷海水中，正常海
洋环境中磷酸盐矿物是远不饱和的，直接从海水中
沉淀的可能性较小 ( 杨卫东等，1997) 。热水喷流
能够造成一部分磷酸盐的沉淀，大部分的成矿元素

可能被某种物质迁移到水岩沉积界面进入沉积物，
一些学者认为这种物质是氢氧化铁 ( Shaffer，
1986; Muscente et al．，2015) ，海底热水中富含铁
元素，在氧化水体中被氧化成+3 价，与海水中的
氢氧根离子结合，以 FeOOH 络合物形式存在。这
种氢氧化物吸附 PO3－

4 离子，将其带到沉积界面，
由于水岩沉积界面附近水体为缺氧的环境，氢氧化
铁被还原分解，Fe3+转化为 Fe2+并释放出 PO3－

4

( Cappellen and Berner，1988; Shen et al．，2000;
Jiang et al．，2011; Pufahl and Hiatt，2012 ) ，使得
磷酸根进入沉积物，形成磷质沉积物。这能合理地
解释还原水体中的磷酸根运移和沉淀，但解释不了
在氧化水体中的磷酸根沉淀。研究认为，在氧化水
体中，微生物大量生长，能够快速地吸附并且代谢
磷酸根 ( Ｒuttenberg and Berner，1993; Stout et al．，
2014) ，在缓慢生长或者快速埋藏阶段，微生物被
掩埋 ( She et al．，2013) ，释放出 PO3－

4 ，导致孔隙水
中磷酸根含量升高，形成胶磷矿 ( Muscente et al．，
2015) 。

陡山沱早期，黔中隆起浅海边缘地区海水动
荡，海水机械运动是胶磷矿成矿的重要机制，其成
矿过程可分为一下几个阶段。( 1) 富磷沉积物沉
淀阶段。PO3－

4 以络合物的形式被携带至水岩沉积
界面，由于水岩沉积界面处于还原条件，FeOOH
络合物被分解释放出 PO3－

4 ，PO3－
4 进入沉积物，形

成富磷沉积物。( 2) 磷酸盐化阶段。释放的 PO3－
4

与 F－、Ca2+等其他成矿物质结合，通过磷酸盐化作
用生成磷酸盐。胶磷矿中的海绵状构造、收缩裂纹
等 ( Yang et al．，2019 ) 能够很好地反映该过程。
( 3) 机械破碎和磨圆阶段。未完全固结的磷酸盐
在海浪、潮汐等作用下，被破碎、剥蚀形成大小不
一的砂屑、砾屑颗粒，这些砂屑、砾屑颗粒经过海
水搬运到新的环境沉淀下来。在该过程中，破碎的
磷酸盐颗粒被磨圆、淘洗，形成球度和磨圆度较好
的碎屑颗粒。( 4) 成岩阶段。孔隙水中的磷酸根
与 F、Ca 等元素结合形成磷灰石，在沉淀的胶磷
矿表面形成一层亮晶纤维状磷灰石包壳 ( 刘魁梧
等，1994 ) ，成为第一世代胶结物 ( 赵东旭，
1985; She et al．，2013) 。成岩阶段晚期，形成的胶
磷矿颗粒被白云石等矿物胶结，白云石成为第二世
代胶结物 ( 赵东旭，1985; She et al．，2013 ) ，部
分砂屑颗粒可能再次被海水迁移悬浮于海水中，并
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随海水搬运至其他地方再次沉淀。
陡山沱晚期，微生物繁殖并产生大量胞外聚合

物 ( EPS) 来完成，这种胞外聚合物是一种高分子
蛋白质，在成矿过程中扮演着极其重要的角色，
EPS具有粘结吸附性 ( Liu et al．，2004) ，可吸附海
水中成矿物质和碎屑物质，提供磷酸盐晶体的成核
位置 ( She et al．，2013) 。生物碎屑磷酸盐的规律性
衬度变化，原因可能是由于 EPS 对成矿物质的吸附
导致局部地区磷含量降低，而后周围海水的迅速补
给使得含量升高，如此重复循环导致周期性海水 P
含量的变化。另外，部分生物碎屑残体或破碎表明
在微生物死后沉淀过程中被海水机械破坏。生物磷
酸盐碎屑结构可以很好地反映藻类微生物成磷作用
过程，生物碎屑磷灰石形成主要经历 4 个阶段。
( 1) 微生物繁盛和 EPS产生阶段。冰期过后，气候
回暖，海水环境适宜，藻类微生物爆发，这些微生
物吸附磷等物质满足自身的生长需要，形成花瓣状、
球状的微生物。与此同时，微生物产生大量的 EPS，
这些 EPS以微生物为中心，不断地吸附钙、磷、氟
等成矿物质，提供了磷酸盐晶体的成核位置并促使
聚合颗粒增长 ( 梁天佑等，1984; She et al．，2013) 。
( 2) 颗粒生长阶段 ( 可分为相对富磷生长阶段和相
对贫磷生长阶段) 。在海水相对富磷阶段，EPS吸附
较丰富的钙、磷、氟以及其他成矿物质，形成富 P
环带; 由于局部地区磷的消耗，海水磷含量暂时降
低，形成贫 P 环带，而后得到周围海水的补给后磷
含量恢复平均含量，导致海水中磷含量阶段性变化。
( 3) 缓慢沉积阶段 /机械作用阶段。在间歇性的贫
微生物和 EPS阶段，微生物死亡沉积进入缓慢沉积
阶段，在该阶段微生物内部吸附的成矿物质发生磷
酸盐化，形成磷酸盐。沉积过程中，由于受到海水
机械动力扰动，部分微生物残体被破坏，沉积后形
成微生物残体。( 4) 成岩阶段。等厚磷灰石壳的生
成过程与球粒状磷灰石壳的形成过程一致，早期成
岩阶段，孔隙水富含丰富的成矿物质，形成磷灰石，
充填于生物碎屑磷灰石间，并在其外部形成等厚均
质的磷灰石壳。

4 结论
1) 赋存在陡山沱组中的磷块岩地球化学特征

存在差异，A矿层的 P2O5、SiO2、Fe2O3 和 F 含量
明显高于 B 矿层，但 MgO 的含量则相反; A 矿层

的 V、Co、Ni、Cu、Pb、As、Sr、Mo、Ba、Th、
U等含量高于 B矿层; A 矿层的ΣＲEE明显高于 B
矿层，A矿层的稀土配分曲线总体上向左倾，而 B
矿层的稀土配分曲线呈中稀土富集的 “帽型”特
点; A矿层的碳同位素组成具有向上呈强烈下降趋
势，而 B矿层总体上呈向上增高的趋势。

2) A矿层和 B 矿层的特征不同，它们所反映
的环境条件也不一样。A矿层形成于弱干旱—温湿
气候条件下，环境的盐度较低，沉积环境呈还原状
态; B矿层形成于较干旱炎热的气候条件下，沉积
环境的盐度较高，沉积环境呈氧化状态。

3) 磷块岩成矿物质可能有多个来源，包括海
相热水输入、陆源风化物质和上升洋流带来的深海
海水。这与全球海洋—陆地环境大陆风化作用是一
致的，新元古代晚期由于气候变暖，大陆风化作用
逐渐增强，陆源风化物质输入海洋。C 同位素的阶
段性变化表明阶段性的海侵带来深海海水。因此，
海相热水、陆源风化和上升洋流带来的深海物质为
磷块岩的形成提供了物质来源。

4) 陡山沱组磷块岩矿物学特征表明: A 矿层
和 B矿层成矿机制不同，A 矿层成矿作用机制主
要为海水机械动力，B矿层成矿机制主要为微生物
生长成矿作用为主，伴随海水机械动力作用。A矿
层成矿过程分为富磷沉积物沉淀阶段、磷酸盐化阶
段、机械破碎和磨圆阶段、成岩阶段; B 矿层成矿
过程分为微生物繁盛和 EPS 产生阶段、颗粒生长
阶段、缓慢沉积阶段 /机械作用阶段、成岩阶段。

致谢 在野外工作中得到了瓮福磷矿公司的邓
代友工程师、周玉华高级工程师的热情帮助，在此
深表感谢。
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