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川东地区中二叠统茅口组沉积微相与环境演变
——以重庆市武隆区羊角剖面为例
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摘要：近年来，川东地区中二叠统茅口组持续发现工业气流，研究该区域茅口组的沉积微相与环境演化对油气勘探具有重要意义。

以重庆市武隆区羊角剖面为研究对象，在野外沉积特征观察的基础上，通过岩石薄片鉴定及地球化学分析，研究了沉积微相及该地

区茅口组的沉积环境演化特征。研究表明羊角剖面茅口组主要发育 5种沉积微相。茅口组下部主要为含生物碎屑泥晶灰岩和泥晶

灰岩沉积微相，是水体能量低的较深水环境下的沉积产物。茅口组中部以亮晶生物碎屑灰岩、泥晶生物碎屑灰岩、生物碎屑泥晶灰

岩和生物碎屑泥晶灰岩为主，亮晶生物碎屑灰岩的出现表明高能的沉积环境，水体较浅。茅口组上部以泥晶生物碎屑灰岩、生物碎

屑泥晶灰岩和含生物碎屑微晶灰岩为主，此时水体再次变深。茅口组下部 δ13Ccarb值较低，平均 3. 00 ‰，中-上部 δ13Ccarb值主要在

4. 00 ‰以上。显示茅口组一段为缺氧环境，随后氧化性增强转换成贫氧环境，茅口组沉积晚期再次回到缺氧环境。川东地区茅口

组沉积微相特征及海平面变化受冰期影响，全球海平面下降是沉积环境转变的主控因素，浅水沉积环境是高能颗粒滩发育的有利地

质条件，高能滩发育是川东地区茅口组中-上部优质储层形成的主要原因。
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Abstract：In recent years， industrial gas flow has been obtained in the Permian Maokou Formation in the eastern 
Sichuan Basin， underscoring the great significance of exploring the sedimentary microfacies and environmental evolution 
of the formation for oil and gas exploration.  This study focuses on the Yangjiao section in Wulong District， Chongqing， 
China.  Based on the field observations of sedimentary characteristics， coupled with thin section observation and 
geochemical analysis， we delve into the sedimentary microfacies and sedimentary environmental evolution characteristics 
of the Maokou Formation.  The results reveal the predominant distribution of five sedimentary microfacies.  Bioclast-
bearing micrites and micrites， deposits in a deep-water， low-energy environment， prevail in the lower formation.  The 
middle formation exhibits the primary distribution of sparry bioclastic limestones， micritic bioclastic limestones， 
bioclastic micrites， and bioclastic micrites， and the presence of sparry bioclastic limestones suggests a shallow-water， 
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high-energy sedimentary environment.  The upper formation predominantly contains micritic bioclastic limestones， 
bioclastic micrites， and bioclast-bearing micrites， and the water becomes deeper again.  Geochemical analysis reveals 
that the lower Maokou Formation exhibits low δ13Ccarb values with an average of 3. 00 ‰， while its middle and upper 
portions show δ13Ccarb values mostly exceeding 4. 00 ‰ .  These findings suggest that the formation’s first member was 
deposited in an anoxic environment， which converted into a dysoxic environment with an increase in oxidation and then 
recovered to an anoxic environment in the late depositional stage.  The sedimentary microfacies characteristics and the 
sea-level changes in the Maokou Formation in the eastern Sichuan Basin were affected by glacial periods， with the global 
sea-level drop serving as the dominant factor in the sedimentary environment transitions.  The shallow-water sedimentary 
environment created favorable geological conditions for the emergence of high-energy grainstone shoals， which is， in 
turn， the main cause of the formation of high-quality reservoirs in the middle and upper Maokou Formation in the basin.
Key words：carbonate microfacies， geochemical proxy， sedimentary environment， Maokou Formation， eastern Sichuan 
Basin， Sichuan Basin
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二叠纪是全球联合古陆生成、发展和演化的重要

时期，该时期发生了一系列全球性的重大生物演化和

环境巨变事件，包括高频率大幅度的海平面变化、广泛

的冰川活动、剧烈的火山活动及重大生物灭绝等［1］，这
些重大地质事件导致古环境经历了显著的变化。海相

碳酸盐岩是记录古环境变化的可靠载体，选择未经历

强烈成岩作用且保留有接近原始海水组成的海相碳酸

盐岩开展相关研究，是分析古环境演变过程的重要

手段。

受海底扩张、冰川活动、造山运动等地质事件的影

响，全球海平面在中二叠世末期下降到了地质历史时

期的最低点［2-3］。在全球性海退和峨眉地幔柱作用的

共同影响下，四川盆地中二叠统茅口组顶部普遍遭受

了不同程度的剥蚀，作为区域性的不整合面，通常有利

于岩溶型储层的形成。近期，在四川盆地二叠系茅口

组二段（茅二段）相继钻成了多口高产测试井，如角探

1 井、蓬阳 1 井、磨溪 039-H1 井和蓬阳 3 井等，特别是

磨溪 039-H1 井和蓬阳 3 井创造了茅二段上部白云岩

储层产量的新高，分别测试获日产气 223. 66×104 m3和
213. 15×104 m3，展现了茅口组中、上部良好的勘探潜

力，储层类型也从早期的岩溶缝洞型石灰岩储层拓展

至滩相云化型储层［4-7］。古环境的演变与油气资源的

分布往往具有非常紧密的内在联系，随着四川盆地二

叠系茅口组越来越多的油气勘探发现，众多学者纷纷

对该时期的沉积相类型、岩相古地理格局和古环境演

化过程等方面开展了相关研究［8-13］。微相分析作为碳

酸盐岩研究的重要手段，是重建海平面变化的有效方

法，以往学者通过对不同地区茅口组碳酸盐岩微观特

征进行研究，归纳出多种微相类型［14］。与此同时，地

球化学分析方法也被广泛应用到古环境演化研究上，

王秀平、杨虎城和李乾等利用地球化学分析方法分别

对川南、川西南和川东北地区古环境演化进行研究，均

认为茅口组早期继承栖霞组沉积环境特征，沉积水体

较深，向上变浅，但整体处于温暖潮湿的缺氧-贫氧环

境［15-17］。近年来，川东地区义和 1井、焦石 1井、潼探 1
井和七里 50井相继在茅口组钻遇工业气流［18］，这些勘

探上的突破极大地推动了川东地区茅口组的相关研究

工作，然而前期学者对该地区茅口组的研究主要集中

在局部硅质岩和茅一段眼球状石灰岩成因机制方面，

勘探发现也集中在茅一段眼球状泥灰岩储层［19-20］，对
该区域茅口组的沉积环境演变过程缺乏系统性分析，

特别是缺少碳酸盐岩微相以及地球化学手段的相关研

究，以至于川东地区该时期沉积环境演化规律及其影

响因素仍不明确，很大程度上制约了茅口组中上部的

勘探进展。

鉴于此，本文选取川东羊角剖面，开展详细的沉积

微相研究，分析其演化序列，进而重建研究区茅口组沉

积期古海平面变化曲线，同时结合地球化学指标，探讨

研究区茅口组沉积环境演变与海平面、碳同位素、氧化

还原、初级生产力和陆源输入变化的内在联系，进一步

厘清川东地区古环境特征和演变过程，为该区茅口组

油气勘探提供基础地质资料。
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1　地质背景

四川盆地位于扬子板块的西北侧（图 1a， b），整体

形状类似于菱形，是典型的克拉通盆地。在地质历史

过程中，四川盆地历经多期构造演化，可划分为 6个构

造旋回，分别为扬子旋回、加里东旋回、海西旋回、印支

旋回、燕山旋回和喜马拉雅旋回［21］，其中海西旋回对

四川盆地早、中二叠世的演化具有重要的影响，主要包

括 3次构造运动，即柳江运动（泥盆纪末期）、云南运动

（石炭纪末期）和东吴运动（二叠纪中期至晚期）。受云

南运动的影响，四川盆地及其邻区在地质演化过程中

普遍缺失了下二叠统［12］。中、下二叠统依次沉积了梁

山组、栖霞组和茅口组［22］。

研究区位于四川盆地东部，大地构造属于上扬子

台地中部。羊角剖面在行政区划上属于重庆市武隆区

羊角场（图 1c， d），位于北东-南西走向的齐岳山断裂

西 侧 ，剖 面 起 点 坐 标 GPS：N29° 35′9. 76″、E107°
7′12. 6″，终点坐标GPS：N29°34′9. 55″、E107°44′56″。
中二叠世早期，发生了大规模海侵作用，相对海平面快

速上升，研究区内茅口组沉积早期广泛发育典型的瘤

状灰岩，与下伏栖霞组呈整合接触。中二叠世晚期的
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图1 研究剖面地理位置及地质背景概况

Fig. 1 Geographic location and geological setting of the studied outcrop section
a. 260 Ma全球古地理，据https：//deeptimemaps. com/global‐series/. jpg；b. GLB过渡时期华南地区古地理，据文献 ［23］修改；c. 四川盆地二叠纪构造纲

要，据文献［24］修改；d. 研究剖面地质图；e. 研究剖面岩石序列及采样点位置

1. Palmar 河；2. 贡川剖面；3. 鹿渡坝剖面；4. 羊角剖面；5. 石柱剖面；6. 南川剖面；7. 綦江剖面；8. 二郎剖面
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东吴运动造成地壳快速差异抬升，同时全球海平面下

降到了地质历史时期的最低点，盆地东南部茅口组顶

部受到不同程度剥蚀，与上覆吴家坪组呈平行不整合

接触［1-2］。

2　沉积特征

2. 1　沉积微相特征

碳酸盐岩微相分析是研究地质演化过程的基础与

关键，通过对能够反映沉积信息的岩石微观特征进行

分析，来揭示岩石的形成过程以及沉积环境，最终为宏

观的沉积学研究提供证据［24］。此次研究以曾允孚和

夏文杰的碳酸盐岩结构-成因分类方案为主［25］，同时

综合了 Folk 和 Dumham 的分类方案［26-27］，以基质、颗

粒、胶结物的种类和相对数量、组构特征以及化石为标

志，主要归纳出5种具有代表性的微相类型。

1） 亮晶生物碎屑灰岩（MF1）（图 2a， b）：主要颗粒

类型为生物碎屑，含量约 60 %～80 %，直径最大可达

2 mm，填隙物以亮晶方解石胶结物为主，偶尔含少量

泥晶方解石。生物碎屑主要为海百合、腕足类和珊瑚

等，其中海百合占 30 %，腕足和珊瑚各占 10 %左右，颗

粒分选性较差，说明存在于动荡的水体环境中，此类岩

石也是高能环境的典型沉积产物。

2） 泥晶生物碎屑灰岩（MF2）（图 2c）：颗粒主要为

生物碎屑，生物碎屑含量介于 70 %～80 %，生物碎屑

之间的胶结物以泥晶方解石为主，部分方解石表面呈

黄褐色。通过生物碎屑的纤维结构可以识别出棘皮类

的海百合、有孔虫、腕足和三叶虫等生物类型，生物形

态较明显，且生物碎屑粒径较大。此类岩石通常形成

于相对高能的环境中。

3） 生物碎屑泥晶灰岩（MF3）（图2d）：与泥晶生物碎

屑灰岩相比，生物碎屑明显减少，但仍以生物碎屑为主，

主要为腹足类、有孔虫和介形虫等，含量为25 %～50 %，

泥晶基质含量大于50 %。部分生物碎屑形态不清晰，偶

见孔洞及沥青，该类岩石应形成于相对低能的环境。

4） 含生物碎屑泥晶灰岩（MF4）（图 2e）：颗粒类型

以生物碎屑为主，体积分数占 10 %～25 %，见䗴类生

屑及少量双壳，生物碎片颗粒粒径约为 0. 05 mm。泥

晶基质含量多，表明此类岩石形成于水体能量较低的

a

500 μm 250 μm

b

500 μm

c

500 μm

f

500 μm

d

e

500 μm

图2 武隆区羊角剖面茅口组碳酸盐岩颗粒镜下特征照片

Fig. 2 Micrographs showing the microscopic characteristics of carbonate grains in the Maokou Formation of the Yangjiao section， 
Wulong District

a. 亮晶生物碎屑灰岩，单偏光；b. 亮晶生物碎屑灰岩，单偏光；c. 泥晶生物碎屑灰岩，单偏光；d.  生物碎屑泥晶灰岩，单偏光；e. 含生物碎屑泥晶灰

岩，单偏光；f. 泥晶灰岩，单偏光
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沉积环境。

5） 泥晶灰岩（MF5）（图 2f）：生物碎屑极少，含量小

于 10 %，生屑主要为海绵骨针和腕足类。薄片中极少

见颗粒，主要为泥晶方解石，孔隙及裂缝不发育。泥晶

灰岩形成于水体能量低的较深水环境中，泥晶灰岩主

要在研究区茅一段广泛发育。

2. 2　垂向沉积演化序列

武隆区羊角剖面出露良好，发育下二叠统梁山组、

栖霞组以及中二叠统茅口组。栖霞组与梁山组整合接

触（图3a），茅口组与栖霞组整合接触（图3b），茅口组与

上二叠统吴家坪组为平行不整合接触关系（图3c）。根

据野外特征，茅口组可分为茅一段、茅二段、茅三段和

茅四段（图 3d-f）。在剖面沉积序列中存在显著的岩性

序列转换，暗示着沉积环境的演化（图3）。
茅口组早期出现了华南二叠纪甚至晚古生代以来

最大的海侵期，水体逐渐加深，单层厚度较薄，岩石多

为黑色或深灰色，生物含量相对较少，水动力条件弱，

常可见水平层理。研究区茅一段主要识别出含生物碎

屑泥晶灰岩（MF4）和泥晶灰岩（MF5）两种微相类型，

岩石颜色比下伏地层栖霞组深，多为灰黑色或深灰色

“眼球状”灰岩（瘤状灰岩）（图 3g），泥质含量较高，瘤

体顺层状分布，局部夹硅质团块（图 3h）。茅口组中部

主要为灰色层状含生物碎屑灰岩，局部夹薄层深灰色

泥灰岩，主要发育亮晶生物碎屑灰岩（MF1）、泥晶生物

碎屑灰岩（MF2）、生物碎屑泥晶灰岩（MF3）和含生物

碎屑泥晶灰岩（MF4）4种微相类型，其沉积水体相对茅

一段变浅，水动力条件相对较强，受到波浪和潮汐的影

响较大，因此生物群落中会有来自深水的底栖生物碎

屑，原地生物较少，沉积物洗刷较为彻底，见双壳与腕

足等底栖生物类型。茅口组沉积晚期，主要发育泥晶

生物碎屑灰岩（MF2）、生物碎屑泥晶灰岩（MF3）和含

生物碎屑微晶灰岩（MF4）3种微相，岩性主要为灰色厚

层状生物碎屑灰岩和灰-深灰色厚层状生物碎屑灰岩

（图 3i），处于较深水的沉积环境，说明此时期水体再次

变深，因其良好的环境，生物数量较茅口组沉积早期多

且类型丰富，见有藻类、有孔虫和腕足类等。这一岩性

特征，可能是由于海侵期间生物在富氧环境中大量繁

殖，并在贫氧阶段得以保存的结果。

总体而言，羊角剖面茅口组的岩石类型主要包括

生物碎屑灰岩、含生物碎屑灰岩和泥晶灰岩，生物类型

以䗴类、双壳类、有孔虫、介形虫、腕足类和腹足类为

主。茅口组生物碎屑的种类和数量均较多，不同类型

生物碎屑的含量及其保存程度对沉积环境有很重要的

栖霞组

梁山组

茅口组
栖霞组

a b

吴家坪组

茅口组

c

d

茅一段
茅二段

茅二段
茅三段 茅三段

茅四段

e f

g h i

图3 武隆区羊角剖面茅口组野外露头特征照片

Fig. 3 Photos showing the field outcrop characteristics of the Maokou Formation in the Yangjiao section， Wulong District
a.  梁山组/栖霞组分界线；b.  栖霞组/茅口组分界线；c.  茅口组/吴家坪组分界线；d.  茅一段/茅二段分界线；e.  茅二段/茅三段分界线；f.  茅三段/茅四

段分界线；g.  灰黑色“眼球状”灰岩（瘤状灰岩）；h.  硅质团块；i.  灰-深灰色厚层状生物碎屑灰岩
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指示意义，也是碳酸盐岩微相分析的重要内容，因此在

分析野外特征的基础上，结合镜下观察，对不同生物碎

屑颗粒的丰度进行了统计。此外，利用碳酸盐岩微相

及其组合是重建古海平面变化曲线的重要方法。综合

羊角剖面微相组合演化序列对研究区相对海平面进行

了恢复（图4）。

3　地球化学特征

3. 1　样品前处理与测试方法

本次研究的样品来自重庆市武隆区羊角剖面茅口

组，共计采集 46 件碳酸盐岩样品，为获得尽可能接近

原始地球化学数据的样品，采样时尽量避开风化、次生

裂隙和脉体发育的岩石部分，选取岩性均匀、新鲜的岩

石部分。通过详细的薄片鉴定，挑选出 36件具有代表

性的样品进行地球化学分析，代表性样品的具体位置

可见图4。

研磨岩石粉末时，尽量避免生物碎屑部分，对样品

进行了严格的前处理。最终，所有的样品分为 2组，分

别用于碳、氧同位素分析和碳酸盐岩微量元素分析。

羊角剖面碳、氧同位素测试分析在北京锆年领航

科技有限公司完成。本次样品测试采用了GasBenchII
连续流法和 MAT253 质谱仪。在测试过程中，每个样

品分别称量约 100 μg 碳酸盐样品，随后将其加入到

12 mL 的反应瓶中。接着，使用高纯氦气对反应瓶进

行 600 s的排空处理。排空后，加入 5 滴 100 %无水磷

酸，并将反应瓶置于 72 ℃加热盘中进行反应和平衡处

理。经过磷酸反应和平衡处理后，样品中产生的 CO2
气体通过 70 ℃的熔硅毛细管柱，与其他杂质气体分

离，并进入 MAT253 质谱仪进行测定。研究样品碳酸

盐岩碳、氧同位素数据可见表1。
羊角剖面微量元素测试分析在成都谱谱检测技术

有限公司完成。测试过程中，首先取 0. 1 g 的样品粉

末，将试料置于 50 mL聚四氟乙烯烧杯中，用少量水润

湿，加入 10 mL 硝酸、10 mL 氢氟酸和 2 mL 高氯酸，将

组
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图4 武隆区羊角剖面茅口组沉积演化地层综合柱状图

Fig. 4 Composite stratigraphic column showing the sedimentary evolution of the Maokou Formation in the Yangjiao section， Wulong District
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聚四氟乙烯烧杯置于 250 ℃的电热板上蒸发至高氯酸

冒烟约 3 min，取下冷却。依次加入 10 mL硝酸、10 mL
氢氟酸及 2 mL高氯酸，于电热板上加热 10 min后关闭

电源，放置过夜后，再次加热至高氯酸烟冒尽，取下。

趁热加入 8 mL王水，在电热板上加热至溶液体积剩余

2～3 mL，用约 10 mL 去离子水冲洗杯壁，微热 5～
10 min 至溶液清亮，取下。冷却后将溶液转入 10 mL
有刻度值带塞的聚乙烯试管中，用去离子水稀释至刻

度，摇匀，静置澄清。移取清液 1 mL于聚乙烯试管中，

用硝酸稀释至 10 mL，摇匀。最后，将处理好的样品溶

液放入电感耦合等离子体质谱仪（ICP-MS）中，测得不

同样品的元素含量，数据见表1。
3. 2　数据有效性

实验的结果数据如表 1 所示，样品有效性分析表

明样品没有发生显著的成岩蚀变，总体上对原始海水

信息的保存良好。

碳酸盐岩的成岩作用会导致 Sr 元素含量的减少

表1　武隆区羊角剖面茅口组实验数据及计算结果

Table 1　Experimental data and calculation results for the Maokou Formation in the Yangjiao section， Wulong District

样品号

YJ-B-1
YJ-B-2
YJ-B-3
YJ-B-4
YJ-B-5
YJ-B-6
YJ-B-7
YJ-B-8
YJ-B-9

YJ-B-10
YJ-B-11
YJ-B-12
YJ-B-13
YJ-B-14
YJ-B-15
YJ-B-16
YJ-B-17
YJ-B-18
YJ-B-19
YJ-B-20
YJ-B-21
YJ-B-22
YJ-B-23
YJ-B-24
YJ-B-25
YJ-B-26
YJ-B-27
YJ-B-28
YJ-B-29
YJ-B-30
YJ-B-31
YJ-B-32
YJ-B-33
YJ-B-34
YJ-B-35
YJ-B-36

厚度/m
367. 62
354. 73
348. 83
341. 24
337. 35
333. 41
328. 68
326. 55
284. 53
272. 48
266. 45
264. 34
253. 77
248. 98
245. 74
226. 3

202. 95
200. 36
193. 8

187. 95
171. 32
166. 15
151. 9

124. 08
110. 85
104. 89
97. 08
86. 91
71. 77
65. 55
61. 3

52. 79
39. 63
32. 36
23. 09
11. 34

碳、氧同位素值/‰
δ18O

-4. 67
-4. 93
-4. 28
-4. 43
-4. 77
-5. 44
-5. 01
-4. 25
-4. 86
-4. 71
-3. 86
-4. 77
-4. 35
-5. 37
-7. 02
-5. 73
-5. 74
-4. 46
-4. 59
-4. 88
-4. 84
-7. 10
-5. 47
-5. 91
-5. 06
-6. 64
-6. 46
-5. 65
-6. 92
-8. 24
-6. 55
-6. 99
-5. 24
-5. 01
-5. 79
-4. 85

δ13Ccarb
3. 21
3. 25
3. 40
3. 24
3. 40
3. 48
3. 29
3. 28
2. 32
3. 89
3. 72
2. 83
3. 30
3. 91
1. 93
3. 43
3. 66
3. 71
3. 95
3. 72
3. 94
4. 38
4. 85
4. 86
4. 29
2. 97
4. 26
4. 07
3. 99
3. 79
4. 26
4. 06
4. 43
4. 67
4. 55
3. 59

微量元素含量/10-6

Sr
1 252. 6
1 508. 9
1 882. 7
1 776. 5
2 919. 3
1 637. 1
2 461. 9
1 421. 5
4 182. 9
1 866. 8
3 509. 5
2 687. 7
1 275. 0
3 125. 6
1 057. 4
2 332. 2
2 797. 5
5 233. 7
1 446. 2
1 570. 0
1 868. 0
2 835. 7
1 109. 7
834. 2
567. 9
879. 1
156. 0
976. 3

1 015. 5
1 512. 6
2 150. 5
1 545. 1
2 315. 1
1 243. 0
1 851. 3
1 534. 9

Ba
8. 1

14. 8
10. 2
9. 2

42. 0
7. 2

10. 5
8. 1

15. 2
8. 6

32. 6
13. 6
8. 1
9. 2

10. 7
15. 7
8. 4
8. 4

12. 1
11. 0
9. 0
8. 7
6. 6
6. 3
8. 0

10. 7
5. 9
7. 9

15. 1
9. 2

13. 1
13. 8
13. 2
8. 4
6. 1
8. 2

Rb
0. 5
0. 6
1. 4
1. 2
0. 6
0. 5
1. 7
1. 2
2. 1
0. 8
0. 9
1. 7
0. 8
0. 4
0. 3
2. 8
0. 8
0. 8
4. 1
3. 3
1. 1
0. 9
0. 7
0. 9
1. 9
2. 0
0. 8
1. 4
4. 4
0. 5
0. 5
3. 7
3. 1
2. 3
1. 4
0. 8

Th
0. 3
0. 2
0. 1
0. 1
0. 1
0. 1
0. 3
0. 1
0. 2
0. 1
0. 2
0. 2
0. 1
0. 1
0. 0
0. 2
0. 1
0. 1
0. 5
0. 2
0. 4
0. 2
0. 2
0. 3
0. 3
0. 3
0. 3
0. 9
0. 9
1. 2
0. 2
1. 5
1. 0
0. 8
0. 4
0. 2

U
3. 2
5. 0
6. 9
4. 2
5. 8
5. 1

10. 0
5. 3
2. 5
2. 3
8. 8
3. 6
3. 3
4. 9
9. 4
4. 4

14. 6
2. 8

12. 8
7. 9
6. 1
1. 9
2. 3
3. 2
3. 3
1. 8
1. 7
5. 3
7. 3
3. 0
3. 1
7. 5
4. 6
8. 4
3. 9
8. 0

V
10. 7
4. 5
7. 5
6. 2
4. 0
4. 4

15. 3
14. 5
25. 5
5. 0

37. 9
25. 2
5. 7

18. 5
5. 6

97. 7
26. 2
24. 3
52. 2
73. 3
12. 3
12. 6
26. 2
13. 7
9. 0
5. 9
6. 0

43. 2
119. 6
31. 5
32. 5

104. 3
144. 1
68. 3
19. 7
9. 5

Ni
2. 6
1. 3
1. 4
1. 2
1. 0
0. 9
2. 2
1. 7
8. 1
1. 8
3. 0
3. 9
1. 0
0. 8
0. 8

13. 9
2. 2
2. 0

13. 1
5. 6
1. 6
2. 3
2. 4
4. 0
4. 4
9. 4
6. 6
9. 4

37. 2
7. 4
3. 4
9. 1
6. 7
6. 2
3. 7
9. 4

Co
0. 2
0. 1
0. 1
0. 1
0. 1
0. 1
0. 1
0. 1
0. 3
0. 2
0. 2
0. 2
0. 1
0. 1
0. 1
0. 2
0. 1
0. 2
0. 6
0. 2
0. 2
0. 2
0. 1
0. 2
0. 3
0. 5
0. 2
0. 2
0. 4
0. 1
0. 1
0. 5
0. 5
0. 3
0. 2
0. 2

微量元素含量比值

Sr/Ba
155. 23
101. 96
184. 72
193. 39
69. 53

228. 61
233. 43
176. 28
274. 74
216. 76
107. 63
197. 96
157. 08
340. 74
99. 14

148. 50
332. 12
619. 44
119. 35
142. 33
206. 43
326. 65
169. 42
132. 14
71. 06
82. 33
26. 22

123. 37
67. 08

163. 86
164. 51
111. 99
175. 42
148. 17
301. 27
186. 39

Rb/Sr
0. 000 4
0. 000 4
0. 000 7
0. 000 7
0. 000 2
0. 000 3
0. 000 7
0. 000 9
0. 000 5
0. 000 4
0. 000 2
0. 000 6
0. 000 6
0. 000 1
0. 000 3
0. 001 2
0. 000 3
0. 000 1
0. 002 8
0. 002 1
0. 000 6
0. 000 3
0. 000 7
0. 001 0
0. 003 3
0. 002 3
0. 005 0
0. 001 4
0. 004 3
0. 000 3
0. 000 2
0. 002 4
0. 001 4
0. 001 9
0. 000 8
0. 000 5

Th/U
0. 08
0. 03
0. 02
0. 02
0. 02
0. 03
0. 03
0. 02
0. 10
0. 04
0. 02
0. 05
0. 04
0. 01
0. 00
0. 04
0. 01
0. 04
0. 04
0. 03
0. 07
0. 11
0. 09
0. 09
0. 08
0. 19
0. 18
0. 16
0. 12
0. 38
0. 08
0. 19
0. 21
0. 10
0. 10
0. 02

V/（V+Ni）
0. 80
0. 78
0. 85
0. 83
0. 80
0. 83
0. 87
0. 90
0. 76
0. 73
0. 93
0. 86
0. 86
0. 96
0. 88
0. 88
0. 92
0. 92
0. 80
0. 93
0. 88
0. 84
0. 92
0. 77
0. 67
0. 39
0. 48
0. 82
0. 76
0. 81
0. 90
0. 92
0. 96
0. 92
0. 84
0. 50

Ni/Co
15. 74
13. 75
11. 83
10. 23
11. 30
11. 63
17. 80
12. 22
23. 92
11. 48
20. 01
20. 52
9. 97

10. 14
8. 87

62. 76
17. 39
12. 37
23. 25
25. 75
8. 37

12. 75
17. 84
26. 43
17. 62
19. 28
41. 58
51. 46
97. 76
57. 66
36. 13
18. 13
14. 45
23. 94
21. 52
47. 61

注：δ13Ccarb为无机碳同位素。
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和其他元素的富集［28-29］，所以 Sr含量与古环境指标的

相关性是反映碳酸盐岩地球化学特征保存程度的可靠

指标。Sr 含量与其他古环境指标［元素含量比值 V/
（V+Ni）和 Th/U］相关性差（图 5a， b），表明羊角剖面碳

酸盐岩保留了近原始的地球化学特征。

δ18O值的范围为-8. 24 ‰～-3. 86 ‰。相对于碳酸

盐岩中的氧而言，成岩过程是一个水/岩比很高的环境，

原岩中 δ18O值会因成岩后期的水岩交换作用而明显降

低。而相对于碳来说则是一个水/岩比很低的环境，地

壳中约有 80 %的碳存储于碳酸盐岩中［30］，碳同位素在

成岩过程中不会发生显著的变化。根据碳酸盐岩氧同

位素对成岩蚀变作用比较灵敏的特性，Kaufman等认为

可以将氧同位素作为一个定性判别指标［31］，当-11 ‰<
δ18O<-5 ‰时，样品受到的蚀变作用较弱，其值在一定程

度上可以代表沉积物中原始的碳、氧同位素组成；当

δ18O<-11 ‰时，样品已遭受强烈的蚀变。

羊角剖面碳、氧同位素值呈离散关系（图 5c）。

碳、氧同位素的相关性可以用来判断碳同位素组成对

海水的代表性，如果碳酸盐岩受到后期成岩作用的影

响较大，其 δ13Ccarb（无机碳同位素）值与 δ18O 值会表现

出相关性［28］。同时，Sr 含量与 δ13Ccarb值的相关性并不

显著（图 5d），表明接近原始的主要特征，这和 δ13Ccarb值
与δ18O值之间较差的相关性一致。

3. 3　地球化学特征

测试结果表明羊角剖面演化序列由下往上，各地

球化学环境指标有显著变化，变化趋势见图 6，详细数

据见表 1。根据各地球化学环境指标的系统变化趋势

（图 6），我们将羊角剖面的沉积环境演化分为了 3 个

阶段。

羊角剖面的碳、氧同位素含量具有较大的波动范

围，δ13Ccarb 值分布于 1. 93 ‰～4. 86 ‰，平均值为

3. 72 ‰，与 J. Veizer等发布的海相碳酸盐岩的δ13Ccarb值
（-5. 00 ‰～5. 00 ‰）相符，研究区δ13Ccarb值整体表现为

几个短期的负偏移叠加在长期的高值上。在第 1阶段

（茅口组沉积早期），δ13Ccarb值在均值3. 5 ‰左右振荡；在

第2阶段（茅口组沉积中期），δ13Ccarb值在4. 15 ‰左右振

荡，δ13Ccarb值整体相对于茅一段偏高，峰值可达4. 86 ‰。

茅口组δ13Ccarb值从下向上呈增大趋势，响应生物在逐渐

增多；在第3阶段（茅口组沉积晚期），δ13Ccarb值最大值为

4. 67 ‰，整体来看，δ13Ccarb值相对茅一段依旧偏高。

本文采用的古环境指标包括元素含量比值 Th/U
（氧化还原），V/（V+Ni）（氧化还原），Ni/Co（氧化还

原），Sr/Ba（古水深及离岸距离），Rb/Sr（陆源输入）及

Ba 元素含量（初级生产力）。各项古环境指标曲线变

化趋势见图6，详细数据见表1。羊角剖面茅口组 Th/U
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图5 武隆区羊角剖面茅口组地化数据相关性散点图

Fig. 5 Scatter diagrams showing the correlations of geochemical data of the Maokou Formation in the Yangjiao section， Wulong District
a.  Sr与V/（V+Ni）；b.  Sr与Th/U；c.  δ18O与δ13Ccarb；d.  Sr与δ13Ccarb

（微量元素符号代表微量元素含量。）
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比值在第 1 阶段呈稳定的低值，随后升高，并伴有一

定的波动，到第 3 阶段又逐渐降低，整体介于 0. 004 
664～0. 384 564，平均值为 0. 079 347，最低值为样品

YJ-B-15 的 0. 004 663 981。V/（V+Ni）比值整体上稳

定在一定范围，在 0. 8 左右振荡，仅在 YJ-B-26，YJ-
B-27和YJ-B-36三个点出现相对低值。Ni/Co比值变

化趋势与 Th/U 比值较为接近。陆源输入指标 Rb/Sr 
比值在第 1 阶段较为平稳，第 2 阶段和 3 阶段比值增

大，并有较大波动。Sr/Ba 比值与 Ba 含量变化趋势相

似，均在第 1阶段有两次较大波动。

4　讨论

4. 1　微量元素指示的环境意义

海洋氧化还原条件是用于还原古环境的重要指

标。沉积物中受氧化还原状态调节的元素及其比值可

以用来评估海水的古氧化还原环境。如Th/U比值：在

氧化环境中，U离子以六价形式出现，形成可溶于水的

碳酸铀酰，而在还原环境，则为四价，并形成不溶于水

的氟化铀，这些不溶于水的氟化铀会被捕获到海相碳

酸盐中［32-33］。而 Th 不会因氧化还原波动，因此，缺氧

环境的沉积物中U埋藏量相对较大，Th/U比值也会变

低。从图 6 的地球化学垂向变化曲线可以看出，Th/U
值在阶段 1相对稳定且持续低值，阶段 2略微上升，猜

测与海陆过渡的沉积背景有关，Th/U 值在阶段 3又逐

渐降低，指示着水体的加深，氧化性进一步增强。B.
Jones 指出 Th/U<0. 8 为缺氧环境，Th/U>1. 3 为富氧环

境，介于中间为贫氧环境［34］。研究区 Th/U 比值为

0. 004～0. 384，指示研究区茅口组整体处于缺氧环境，

短暂出现贫氧环境。垂向上，茅一段沉积水体的还原

性最强，水体最深，这与全球海侵事件有关，茅口组沉

积中期还原性减弱，伴随海平面的下降可能有短暂性

滩的形成，最后在茅口组沉积晚期水体有再次上升趋

势，恢复到缺氧环境。另外，根据前人研究成果，V/
（V+Ni）和 Ni/Co 比值也被认为是良好的氧化还原指

标［35］。通常认为 V/（V+Ni）<0. 46 为富氧环境，V/（V+
Ni）>0. 60 为缺氧环境，介于 0. 46～0. 60 为贫氧环境。

羊角剖面仅有一个样品V/（V+Ni）比值小于 0. 46，两个

样品处于0. 46～0. 60，其余均大于 0. 60，说明研究区茅

口组整体处于缺氧-贫氧环境，与王秀平等的分析结果

一致［15］。B. Jones提出Ni/Co比值可以较好地指示水体
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氧化还原条件，当 Ni/Co>7 时指示缺氧环境，Ni/Co<5
指示氧化环境，介于 5～7为贫氧环境［34］。研究区羊角

剖面茅口组Ni/Co比值整体大于 7，表明其处于缺氧环

境。根据沉积特征，羊角剖面茅一段碳酸盐岩颜色较

深，还原性较强，向上颜色变浅，并综合地球化学氧化

还原指标，研究区茅口组沉积早期相对中、晚期还原性

较强，整体形成于缺氧-贫氧环境。

海洋初级生产力与有机碳埋藏具有密切联系［35］。
生物遗体中的Ba易和 SO42-结合成BaSO4并沉积埋藏，

因此 Ba常用来指示初级生产力［36］。研究区茅口组的

Ba含量较为平稳，仅在阶段 1出现了两次波动，从图 6
可以看出，δ13Ccarb在阶段 1也发生了波动，且变化趋势

与Ba含量变化趋势一致。从整体来看，Ba含量除两次

波动外，值均较低。从前文可知，研究区茅口组整体处

于缺氧环境，沉积物中的Ba以BaSO4的形式赋存，而在

缺氧的水柱中，SO42-会被还原，从而导致BaSO4的形成

受阻，这意味着缺氧的环境难以出现高的 Ba含量［36］，
Ba含量偏低极有可能是被缺氧的水体环境所掩盖。

Sr/Ba元素含量比值可以很好地反映古水深和离岸

距离。两个元素化学性质类似，但 Sr的迁移能力比Ba
强，同时两个元素的溶解度不同，Sr/Ba比值可以判别盐

度。随着水体加深，Sr/Ba比值会逐渐增大［37］。茅一段

和茅二段分界点表现出高值，说明水体深度在茅一段顶

部达到峰值，响应中二叠世早期大规模海侵，茅口组沉

积中期Sr/Ba比值逐渐下降，水体变浅，至茅口组沉积晚

期再次升高。整体来说，茅口组是一个海水变深-变浅-
变深的过程，研究区海平面变化在茅口组早-中期与全

球的海退背景是一致的［2］，在茅口组沉积晚期存在差异。

通常，陆源输入的增强往往伴随着大陆风化的增

强，惰性元素Rb通常取代K元素并保留在黏土矿物交

换位点，而 Sr元素在风化过程中优先被去除并进入水

体，故 Rb/Sr 元素含量比值是陆源输入的良好指标。

研究区茅口组早期 Rb/Sr 比值较低（图 6），并比较平

稳，说明此时期陆源输入较弱，至茅口组中晚期 Rb/Sr
比值明显正偏，指示着茅口组中晚期的陆源输入相对

于早期增强，这也表明茅二段水体降低，茅一段泥质含

量较高，主要为海侵早期的产物。同时，陆源输入与大

陆风化密切联系，可能存在潜在的气候变换［38］。研究

区茅口组中部陆源输入增强，气候也应随之变暖，但是

目前对于晚古生代冰期在二叠纪时期主要存在P1-P4
的 4幕冰期已普遍达成共识［39］，因此，相对来说气候还

是较寒冷。前人研究表明，冰期在早二叠世达到巅峰，

在中二叠世冰川规模逐渐变小，直至晚二叠世彻底消

亡。基于大陆风化作用持续消耗 CO2，对大气 pCO2（二

氧化碳分子在混合气体中的压力）提供负反馈作用，

pCO2 在瓜德鲁普早期维持着较低水平，其对应 P3 冰期

启动和气候变冷［39］。

4. 2　碳同位素演化及对比

从表 1 和图 6 可以看出，在阶段 1（茅口组中、下

部），δ13Ccarb 值在 3. 00 ‰左右振荡，有 3 次相对负漂。

δ13Ccarb 值最初比较稳定，随后发生第一次负漂，由

3. 28 ‰下降至2. 32 ‰，显著回升后再次出现小幅度负

漂，由 3. 72 ‰下降至 2. 83 ‰，又逐步回升至 3. 91 ‰，

再次迅速负漂，下降至 1. 93 ‰，类似茅口组中-下部的

δ13Ccarb值负漂在四川盆地的冷水溪剖面、綦江剖面和

二郎剖面均有出现［40］ （图 7），可能是受到了华南地区

构造作用的影响。在阶段 2（茅口组中上部），δ13Ccarb值
整体偏高，长期保持在 4. 00 ‰以上。羊角剖面继茅口

组中 -下部的 δ13Ccarb 值负漂后，至茅口组中、上部

124. 08 m厚度处达到峰值 4. 86 ‰左右，这次正偏移可

以与石柱剖面、南川剖面和 Palmar河剖面进行关联对

比（图 7）。Isozaki等基于茅口组晚期日本卡穆拉地区

环礁灰岩 δ13Ccarb值的显著正偏移现象提出了卡穆拉气

候变冷事件，认为此现象是由于海洋初级生产力过高和

较低的 CO2 浓度引起的［41］。位于古特提斯洋西部的

Brusane剖面［42］，泛大陆西缘的得克萨斯州、斯匹次卑尔

根岛、格林兰岛［43］和Palmar河剖面［44］，上扬子地区的贵

州熊家场剖面和贡川剖面［45］，湖南仁村坪剖面［46］及广西

铁桥剖面［47-48］也都出现了类似卡穆拉气候变冷事件的

高δ13Ccarb值。然而，对于卡穆拉事件仍然存在争议，Luo
等通过对全球多个剖面的精细对比认为“卡穆拉事件”

不属于全球事件，是不同地区受局部环境影响发生的地

方性事件［47］。Bond等认为卡匹敦期在低纬度地区发现

的类似卡穆拉事件的高 δ13Ccarb值可能是由于碳酸盐岩

样品的碳同位素组成受到了成岩作用的影响［45］。Cao
等通过对华南众多剖面生物地层和碳同位素地层的精

细对比，认为如果所有剖面的生物地层都是准确的，那

么不同地区δ13Ccarb值正偏移在茅口组中、上部发生的时

间并不一致，主要受区域沉积演化的控制［46］。因此，茅

口组中、上部的δ13Ccarb值发生正偏移的原因仍需进一步

研究。羊角剖面研究区茅口组δ13Ccarb值继中、上部出现

正偏移后，又出现了一次负偏移，在石柱剖面、綦江剖面

和二郎剖面也都出现了相同的趋势，这可能与全球海平

面下降有关［49］，或是峨眉山大火成岩省喷发导致大气

CO2浓度上升，进而轻碳释放，使海洋δ13Ccarb值下降。

海相碳酸盐的碳同位素变化与生物和环境作用密

切相关，能近似地反映古海洋无机碳的同位素组

成［50-52］。海平面变化是控制海相碳酸盐碳同位素组成

的重要因素，当海平面升高时，海洋生物的生存空间变
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大，海洋生物数量增多，生物固定的有机碳增加，促

进 12C的埋藏，从而导致碳酸盐沉积物的 13C含量增加。

其次，海平面升高通常对应着全球间冰期，海水表层温

度升高，CO2溶解度增大，表层海水中的CO2含量升高，

造成碳酸盐沉积物的 13C 含量升高。而当海平面下降

时，可能会导致碳酸盐岩台地暴露，风化增强，有机碳

的埋藏减弱，碳同位素发生负偏。但是，构造运动活跃

时，海平面升降与碳同位素变化往往具有一定的差异。

总体上，海相碳酸盐碳同位素的长期变化受有机质碳

埋藏和海洋生产力的共同控制，而海洋氧化还原条件

又会对有机碳的埋藏状态产生较大的影响，因此，也不

可忽视海洋氧化还原环境对碳同位素演化的影响。

羊角剖面在阶段 1 的两次较大负漂，以及氧化还

原指标 Th/U 和 Ni/Co 元素含量比值的升高与波动，表

明氧化的水体环境可能导致了 δ13Ccarb负偏移。因为在

偏氧化的环境，埋藏的有机碳会被氧化并释放 12C，引

起 13C 含量的相对降低。我们注意到羊角剖面初级生

产力指标Ba元素含量在茅口组中、下部有两次下降的

趋势，与该时期碳同位素值的负偏移基本一致，表明初

级生产力的下降导致了有机碳的埋藏量减少，最终引

起了 δ13Ccarb负偏移。因此，羊角剖面茅口组中、下部的

碳同位素值负偏移是由初级生产力指标的下降趋势与

氧化的水体环境共同驱动的。羊角剖面 δ13Ccarb值在茅

口组沉积中期（阶段2）表现出现显著正偏，海平面却呈

现下降趋势，说明该时期海平面变化并不是影响碳同位

素变化的主控因素，可能是受到同期大陆风化增强的影

响，陆源营养物质输入增加促进初级生产力提高，进而

导致有机碳埋藏量增多，δ13Ccarb值正偏移。同时，羊角

剖面的垂向沉积演化序列显示在茅口组中、上部，发育

大量的生物碎屑灰岩，也是使碳同位素值维持相对高值

的重要因素。虽然并非所有的碳同位素变重都是由于

海平面上升引起的，但羊角剖面的部分碳同位素值偏移

可能具有全球性对比意义，其差异可能是由不同剖面的

岩相以及局部海水碳同位素组成略有差异导致的。

4. 3　古海平面变化规律

海平面变化作为全球气候和环境变化的重要指标

之一，其变化规律具有重要意义。在前文重建的区域海
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图7 中二叠统茅口组低纬度地区碳酸盐岩无机碳同位素对比

Fig. 7 Comparison of inorganic carbon isotopes in carbonate rocks of low-latitude areas in the Middle Permian Maokou Formation
（数据来自于Palmar河［44］、贡川剖面［45］、鹿渡坝剖面［16］、羊角剖面（本文）、石柱剖面［40］、南川剖面［40］、綦江剖面［40］和二郎剖面［40］。剖面位置见图1a，

b。圆圈和彩色条带突出强调羊角剖面δ13Ccarb值偏移及其可能具有的全球可对比性。剖面中的纵向轴为厚度。）
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平面基础上，综合地球化学指标变化曲线，对研究区海

平面变化规律进一步探讨。茅一段普遍发育泥质含量

较高的深灰色瘤状灰岩，泥质含量高，见少量生物碎屑，

指示着水体加深，茅口组沉积早期是整个华南二叠纪甚

至晚古生代以来的最大海侵期［10］，造成华南整体水体加

深，在研究区有良好的响应。海侵导致陆地面积减小，

沉积区离海岸相对较远，从而陆源输入减少。茅二段生

物碎屑含量逐渐增加，颜色逐渐变浅，从深灰色-灰色向

灰色过渡，暗示水体有逐渐降低的趋势，指示着一段海

退的沉积时期，茅口组沉积晚期，岩石颜色再一次变深，

泥质含量变高，指示水体再次加深。氧化还原指标Th/
U，V/（V+Ni）和Ni/Co元素含量比值指示着茅口组处于

缺氧-贫氧的沉积环境，研究区茅口组Sr/Ba比值均大于

1，表明沉积环境为海相咸水环境，且在阶段1出现高值，

至阶段2降低，也表明研究区茅二段水体较茅一段浅。

从长期变化来看，羊角剖面茅口组沉积早期及中

期海平面变化趋势与全球海平面变化基本一致，二叠

系全球的海侵海退事件在研究区有很好的体现，华南

地区茅口组沉积末期构造活动比较活跃，这可能是导

致区域海平面与全球海平面趋于不同的主要因素。综

合分析表明全球海平面下降导致了上扬子克拉通盆地

水体变浅而成为浅水碳酸盐台地，是沉积环境转变的

主要因素，沉积响应上表现为茅口组下部泥质灰岩向

上部含生物碎屑灰岩的转变，这为茅口组中、上部发育

浅滩创造了条件。从过去的主要勘探成果来看，四川

盆地茅口组勘探发现主要集中在茅一段自生自储型泥

质灰岩储层，而近年来，茅二段气藏的重大突破进一步

证实了高能滩相是常规储层的主要发育体。川东地区

茅口组垂向沉积环境的转变为高能颗粒滩的发育创造

了有利的地质条件，暗示着川东地区茅口组中、上部可

能成为滩相储层的有利发育区。

5　结论

1） 羊角剖面茅口组主要发育5种微相类型。其中，

茅口组下部主要为含生物碎屑泥晶灰岩和泥晶灰岩，是

水体能量低的较深水环境下的沉积产物。茅口组中部

以亮晶生物碎屑灰岩、泥晶生物碎屑灰岩、生物碎屑泥

晶灰岩和生物碎屑泥晶灰岩为主，亮晶生物碎屑灰岩的

出现表明高能的沉积环境，水体较浅。茅口组上部以泥

晶生物碎屑灰岩、生物碎屑泥晶灰岩和含生物碎屑微晶

灰岩为主，此时水体再次变深。

2） 羊角剖面 δ13Ccarb 值在茅口组下部较低，在

3. 00 ‰左右振荡；δ13Ccarb值在茅二段出现明显正漂移，

长期保持在4. 00 ‰以上，δ13Ccarb值的正漂移可能与全球

海平面下降造成的风化加强及CO2消耗有关。羊角剖

面在茅口组早期沉积水体最深，向上逐渐变浅，至晚期

再次加深。氧化还原指标显示茅口组整体处于缺氧-贫
氧环境，并伴随陆源输入由弱到强再减弱的转换。

3） 川东地区羊角剖面茅口组地球化学分析与微

相分析结果显示，两者所反映的沉积演化特征比较一

致。从长期来看，研究区茅口组沉积演化受全球海平

面变化影响较大早期全球大规模海侵，至末期全球海

平面下降导致了上扬子克拉通盆地水体变浅而成为浅

水碳酸盐台地，该沉积背景奠定了茅口组中、晚期发育

高能滩相储层的基础，暗示着川东地区茅口组中、上部

具有良好的油气勘探潜力。

4） 重建的区域海平面变化曲线显示，研究区茅口

组中、下部沉积时期的区域海平面变化与二叠系全球

的海平面升降事件相符，而末期表现出不一致的趋势，

这可能受到了局部性因素的影响。总体而言，海平面

变化对研究区沉积环境演化起主导作用，不但控制了

这一时期本区域的沉积序列，也深刻影响着海水地球

化学性质。
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