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摘要  冷泉广泛发育于大陆边缘海底, 与天然气水合物资源, 甲烷温室气体及极端环境的生

物资源等重大问题密切相关, 因此受到越来越多的关注. 目前, 已在全球泥盆纪到第四纪地层

中发现了代表古代冷泉活动的自生碳酸盐岩或生物化石, 但鲜有在我国大陆范围内发现确切

古冷泉沉积的相关报道. 本文报道了我国大陆境内首个确切的古代冷泉碳酸盐岩沉积——西

藏日喀则晚白垩世冷泉碳酸盐岩. 日喀则冷泉碳酸盐岩呈结核状产出于晚白垩世日喀则弧前

盆地深水浊流沉积地层中, 主要由自生碳酸盐矿物(平均约 56.2%)、石英和长石碎屑矿物(平均

约 27.3%)及绿泥石、伊利石和蒙脱石黏土矿物(平均约 16.5%)组成. 碳酸盐岩结核发育有泥微

晶凝块、团块和草莓状黄铁矿等现代冷泉碳酸盐岩中常见的沉积组构. 碳酸盐矿物13C 值为

27.7‰~4.0‰ (V-PDB), 表明冷泉渗漏的热解成因甲烷是日喀则碳酸盐岩结核的主要碳源. 

冷泉碳酸盐岩的 Ce/Ce*值经 La 异常校正后显示无真 Ce 异常, 反映形成于以还原为主的环境. 

日喀则碳酸盐岩结核的这些特征是日喀则弧前盆地海底在晚白垩世发育有冷泉甲烷渗漏活动

的有力证据.  
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冷泉渗漏活动是大陆边缘海底广泛发育的地质

现象, 近 30年的调查结果显示, 陆架到海沟, 赤道到

极地的海域均发现海底冷泉渗漏活动 , 冷泉渗漏流

体通常以水和甲烷为主 , 也可包括原油等高分子烃

类化合物, 部分渗漏的甲烷在合适的海底环境(温度

和压力)沉淀为水合物, 冷泉喷口附近海底常发育有

无光合作用的化学能自养生物群落[1~11]. 因此, 冷泉

在海洋科学领域受到越来越多的关注.  

富含甲烷的流体在向海底运移过程中 , 通过甲

烷氧化古菌和硫酸盐还原细菌的协同作用 , 与海水

向下扩散的硫酸根离子(SO4
2)发生甲烷厌氧氧化反

应(AOM: CH4+SO4
2→HCO3

+HS+H2O), 导致孔隙水

碱度增加, 使 HCO3
与 Ca2+, Mg2+等阳离子结合, 在

甲烷 -硫酸盐过度带 (SMT)形成自生碳酸盐岩 [12~15], 

由于其特殊的形成机制被称为冷泉碳酸盐岩 [1,2,14]. 

因此 , 冷泉碳酸盐岩是记录过去冷泉渗漏活动的忠

实档案.  

古代冷泉碳酸盐岩的识别主要基于碳酸盐矿物

显著贫 13C 的碳同位素组成 , 特殊沉积组构 (如凝  

块、团块构造和草莓状黄铁矿), 高丰度低多样性的

化学能自养生物化石和贫 13C的特殊生物标志化合物

等[10,13,14,16~21]. 自从 Campbell 和 Bottjer[22]提出寻找

古冷泉计划以来 , 越来越多的古代冷泉活动遗迹被

发现并研究. 目前, 几乎在全球各大洲均发现了代表

古冷泉活动的冷泉碳酸盐岩和/或冷泉生物化石, 分

布层位从泥盆纪到第四纪均有[10,13,14,16~20,23~28]. 但是, 

在我国大陆境内相关报道却非常稀少 , 仅在宜昌三

峡的陡山沱组盖帽碳酸盐岩中, 报道有13C 值低达

40‰以下的碳酸盐岩, 但目前对其是否为冷泉成因

仍有争论 [29~32]. 此外 , 有学者 [33]提出南华系大塘坡
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组锰矿为冷泉碳酸盐岩沉积 , 但是对于此矿床的成

因一直存在较多争议.  

本文报道的西藏日喀则晚白垩世碳酸盐岩是我

国大陆境内发现的首个确切的古代冷泉碳酸盐岩沉

积 , 碳酸盐岩呈结核状产出于晚白垩世日喀则弧前

盆地浊流沉积地层中, 其极负的13C 值, 特殊沉积

组构(凝块、团块和草莓状黄铁矿)等显示为典型的冷

泉碳酸盐岩, 同时结合野外产状、岩石结构、矿物学

和地球化学特征 , 对日喀则古冷泉碳酸盐岩可能的

流体特征和形成环境进行了讨论.  

1  样品与分析方法 

本文研究的冷泉碳酸盐岩结核发育于晚白垩世

日喀则弧前盆地昂仁组泥岩浊流沉积地层中 [34], 剖

面位于西藏自治区日喀则市卡堆村北侧 318 国道旁

(图 1(a)), 野外露头可见 4 层大致相互平行的碳酸盐

岩结核层, 断续延伸数米, 但 4 层结核层之间的泥岩

层中无结核产出(图 1(b)). 结核呈直径约 3~20 cm 的

圆球型或不规则椭球型突出地表, 与围岩界限清晰, 

易于识别, 并且可识别出围岩层理绕过结核, 显示同

生沉积特征(图 1(c)). 4 层结核层自下而上依次命名为

第 1 层(KDN1), 第 2 层(KDN2), 第 3 层(KDN3)和第

4 层(KDN4) (图 1(b)).  

4 层结核层采集的样品在室内破碎成小块, 在双

目显微镜下挑选出新鲜样品, 然后粉碎至 200 目, 用

于 X 射线衍射、主量元素、碳和氧同位素及稀土元

素等的测试 . 同时使用手持牙钻在结核新鲜断面上

钻取不同特征的微区样品, 进行碳和氧同位素分析.  

薄片鉴定在 LEICA-DMRX 光学显微镜下进行, 

显微镜图像用高清晰数码相机 LEICA DC500 拍摄. 

碳酸盐岩破裂新鲜断面微结构观察使用中国科学院

广州地球化学研究所 Quanta 400 扫描电子显微镜

(SEM)完成. X 射线衍射分析在中国科学院广州地球

化学研究所 Bruker AXS D8 上进行, Cu 靶 K 射线, 

石墨单色器, 测试电压为 40 kV, 电流为 40 mA, 扫

描角度为 5°~65° (2), 步进扫描, 步宽 0.02°, 发散

狭缝 0.5°, 接受狭缝 0.15 mm, 防散射狭缝 0.5°. 矿物

半定量根据 Roberts 等人 [35]面积法确定 , 方解石中

MgCO3 大于 5 mol%被定义为高镁方解石.  

碳酸盐岩稳定碳和氧同位素分析采用磷酸法 , 

在中国科学院同位素年代学和地球化学重点实验室

通过 GV IsoPrime®Ⅱ型稳定同位素质谱仪测定, 所 

 

图 1  西藏日喀则晚白垩世碳酸盐岩结核采样位置、野外 

剖面和结核发育特征 
(a) 剖面地理位置; (b) 剖面野外特征, 浊流沉积泥岩地层中发育 4层

碳酸盐岩结核, 围岩风化严重; (c) 第 3 层结核显示围岩层理绕过结 

核发育(箭头)  

有结果均相对于 V-PDB 标准, 分析精度13C 优于

±0.05‰, 18O 优于±0.08‰. 稀土元素含量使用中国

科学院地球化学研究所 Finnigan MAT ELEMENT 高

分辨率 ICP-MS 测定, 称 0.5 g 粉末样品放入 50 mL 

离心管中, 加入 5% HNO3 50 mL 放置 30 min, 在离

心机上离心, 分取部分溶液稀释 5 倍, 以 Rh 作内标, 

测定 5% HNO3 可溶相稀土元素, 分析平均标准偏差
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小于 10%, 平均相对标准偏差优于 5%.  

2  结果 

2.1  沉积岩石学和矿物学 

日喀则冷泉碳酸盐岩结核呈致密块状和纹层状

(图  2), 纹层状结核仅发育于第 2层. 致密块状结核表

面呈土黄色, 显示风化特征, 中心由青灰色基质和零

散分布的灰黑色团块组成(图  2(a)~(c)). 青灰色基质

主要矿物为细晶(图 3(a))或泥微晶碳酸盐(图 3(b)~(d)), 

灰黑色团块主要由泥微晶碳酸盐矿物组成 (图  3(a), 

(b)). 纹层状结核新鲜断面呈青灰色, 发育毫米级亮-

暗交替的纹层(图  2(d)~(e)), 亮纹层较薄 , 碎屑含量

高 , 暗纹层相对较厚 , 发育棕色泥微晶碳酸盐凝块

(图 3(d), (e)). 第 1 和第 2 层碳酸盐岩结核中发育具暗

边的亮晶球体结构, 球体直径约为 50~200 m, 由单

晶或多晶碳酸盐矿物组成, 无内部结构(图 3(d)和(f)).  

致密块状和纹层状结核中都发育草莓状黄铁矿

和半自形到自形的黄铁矿 , 草莓状黄铁矿主要发育

于灰黑色团块或棕色泥微晶凝块中(图 3(b)和(e)), 半

自形到自形的黄铁矿主要发育于致密块状结核的基

质中(图  2(c), 图  3(a)和(c)). 草莓状黄铁矿单个莓球

直径一般小于 10 μm, 由众多更细小的黄铁矿晶体构

成(图  4(a)~(c)). 莓球内部可见复杂结构 , 如葵花状

结构, 由相对较大晶体构成栉壳状外圈, 较小圆粒状

晶体构成中心(图  4(c)). 半自形到自形黄铁矿直径约

10~100 m, 大多晶体形态保存完好. 第 4 层结核中

部分黄铁矿晶体发生了溶蚀(图 4(d)).  

全岩矿物学分析结果显示结核的自生碳酸盐矿

物平均约为 56.2%, 主要为低镁方解石和高镁方解石, 

石英和长石碎屑矿物约占 27.3%, 黏土矿物约占

16.5%(表 1). 第 1 层和第 2 层结核同时存在低镁方解

石和高镁方解石, 第 3 层和第 4 层结核的碳酸盐矿物

完全由低镁方解石组成(表 1).  

2.2  碳和氧同位素 

结核中碳酸盐矿物的13C 值为27.7‰~4.0‰ 

(V-PDB) (表 2 和图 5). 第 2 层纹层状结核显示了最

轻的碳同位素组成, 13C 值为27.7‰~22.8‰. 块状

结核中第 1 层结核的13C 值为24.4‰~18.7‰, 第 3 

 

图 2  日喀则碳酸盐岩结核形貌特征 
(a)和(b) 为致密块状结核手标本照片, 显示表面和边缘部分呈土黄色, 中心为青灰色基质, 发育少量灰黑色团块(蓝色箭头); (c) 为青灰色基质

薄片体视镜照片, 发育有团块及大小不等的黑色黄铁矿晶体(绿色箭头); (d) 为纹层状结核手标本照片; (e) 为纹层状结核薄片体视镜照片, 显示 

毫米级亮-暗交替纹层结构; (a)和(c) 为第 1 层结核; (b) 为第 3 层结核; (d)和(e) 为第 2 层结核  
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图 3  日喀则碳酸盐岩结核显微结构照片 
(a) 为致密块状结核, 由细晶碳酸盐矿物基质和泥微晶团块(蓝色箭头)组成, 基质中可见黑色半自形黄铁矿晶体(绿色箭头); (b) 为泥微晶团块

放大, 可见团块内部发育草莓状黄铁矿(绿色箭头), 单个莓球直径约 10 m; (c) 为由泥微晶碳酸盐矿物和细粒碎屑矿物组成的致密块状结核, 

黑色半自形到自形黄铁矿晶体零散分布; (d) 为纹层状结核, 显示亮暗交替的纹层结构, 亮纹层(红色箭头)碎屑含量高, 暗纹层发育棕色泥微

晶碳酸盐凝块, 发育有亮晶球体结构(黄色箭头); (e) 为碳酸盐凝块, 内部发育黑色草莓状黄铁矿(绿色箭头); (f) 为具暗边的亮晶球体结构, 球 

体直径约 200 m, 无内部结构. (a)和(b) 为第 1 层结核; (c) 为第 3 层结核; (d)~(f) 为第 2 层结核. 照片均为单偏光下拍摄  

层为6.4‰~4.0‰, 第 4 层为11.6‰~8.0‰.  

日喀则 碳酸盐岩结 核的 18O 值 为 10.7‰~ 

4.3‰ (V-PDB) (表 2 和图 5), 显示了较轻的氧同位

素特征. 第 1 层结核的18O 值为8.0‰~5.3‰, 第 2

层为7.6‰~5.0‰, 第 3 层为10.1‰~4.3‰, 第 4

层为10.7‰~7.1‰.  

2.3  稀土元素 

碳酸盐岩结核的稀土元素测定结果见表 3. 碳酸

盐稀土元素含量为 84~195 g/g, Ce/Ce*为 0.65~0.86,  
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图 4  日喀则碳酸盐岩结核中黄铁矿形貌特征 
(a)和(b) 为直径约 3~10 m 的草莓状黄铁矿; (c) 显示了黄铁矿莓球内部葵花状结构, 栉壳状外圈由相对较大晶体构成, 中心由较小圆粒状晶

体构成; (d) 为第 4 层结核中发生溶蚀的黄铁矿晶体; (a) 为反射光显微照片; (b)~(d) 为扫描电子显微镜照片  

表 1  日喀则碳酸盐岩结核矿物组成(%) 

样品编号 低镁方解石 高镁方解石 石英 长石 绿泥石 伊利石 蒙脱石 

KDN1 41.9 17.3 10.3 4.7 5.7 7.4 12.7 

KDN2-1 37.1 43.0 8.0 2.6 4.4 4.9  

KDN3-1 56.5  22.3 5.0 6.4 9.8  

KDN3-2 53.6  28.8 4.6 4.7 8.3  

KDN4-1 31.7  43.5 6.6 6.6 11.6  

 

经 Bau 和 Dulski 方法[36]对 La 异常进行校正后, Ce 负异

常均为 La 正异常造成的假象, 样品无真 Ce 异常(图 6).  

3  讨论 

3.1  流体来源 

碳同位素广泛用于示踪自生碳酸盐岩的碳源 . 

日喀则碳酸盐岩结核的 13C 值为27.7‰~4.0‰ 

(V-PDB), 显著低于正常海水来源碳(同期海水13C

约为 2‰[37]), 类似于现代海底冷泉碳酸盐岩的碳同位

素特征[1,2,11,35,38]. 野外结核产出特征显示围岩层理绕

过结核发育, 指示了同生成因特征, 推测日喀则碳酸

盐岩结核是海底冷泉渗漏烃类经微生物氧化形成的

同生沉积产物.  

冷泉渗漏烃类可能包括甲烷气体 (  1 3 C 值为

110‰~30‰[39,40])和石油重烃类化合物(13C 值为

35‰~25‰[1]). 石油重烃类成因的古代或现代冷泉

碳酸盐岩往往会残留油污或沥青 , 或者发育沥青包 
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表 2  日喀则碳酸盐岩结核碳和氧同位素组成(V-PDB)  

样品编号 测试对象 δ13C(‰) δ18O(‰) 

KDN1-a 泥微晶团块 21.1  8.0  

KDN1-b 泥微晶团块 18.7  5.7  

KDN1-c 泥微晶团块 18.8  6.9  

KDN1-d 泥微晶团块 18.7  6.5  

KDN1-e 青灰色基质 24.4  6.3  

KDN1-f 青灰色基质 23.9  6.9  

KDN1-g 青灰色基质 23.5  5.3  

KDN2-a 青灰色全岩 24.7  7.5  

KDN2-b 暗纹层 22.8  5.0  

KDN2-c 暗纹层 26.3  7.6  

KDN2-d 暗纹层 26.4  7.1  

KDN2-e 暗纹层 26.3  7.1  

KDN2-f 暗纹层 25.0  5.6  

KDN2-g 暗纹层 25.5  5.1  

KDN2-h 暗纹层 27.7  6.5  

KDN2-i 暗纹层 27.6  6.6  

KDN3-a 青灰色全岩 5.3  6.9  

KDN3-b 土黄色全岩 6.4  10.1  

KDN3-c 青灰色基质 5.1  6.2  

KDN3-d 青灰色基质 4.0  4.3  

KDN4-a 土黄色全岩 9.5  10.7  

KDN4-b 土黄色基质 8.7  9.2  

KDN4-c 土黄色基质 10.2  9.5  

KDN4-d 土黄色基质 11.5  10.3  

KDN4-e 土黄色基质 11.6  10.5  

KDN4-f 土黄色基质 8.0  9.0  

KDN4-g 土黄色基质 9.9  9.3  

KDN4-h 青灰色基质 10.0  7.1  

 

图 5  日喀则碳酸盐岩结核碳和氧同位素组成 

裹体[17,41], 但日喀则碳酸盐岩没有发现类似物质, 说

明日喀则冷泉渗漏烃类不是石油等重烃类 , 甲烷是

日喀则冷泉碳酸盐岩的碳源.  

冷泉渗漏甲烷气体主要包括热解成因(13C 值 

为 50‰~30‰[39])和生物成因 (δ13C 值为 110‰~ 

50‰[40]). 值得注意的是, 在日喀则冷泉碳酸盐岩结

核的地层剖面附近发育有厚约 10 m 夹有页岩的浊流

沉积凝灰岩层和膨润土层[34], 第 1 层结核中也发育

蒙脱石, 均表明同时期存在火山活动. 火山活动环境

有利于烃类快速成熟. 因此, 推测日喀则冷泉碳酸盐

岩的碳源是热解成因甲烷气.  

甲烷厌氧氧化过程(AOM)优先利用碳库中的轻 

表 3  日喀则碳酸盐岩结核稀土元素含量(g/g)  

编号 KDN1 KDN2-1 KDN2-2 KDN3-1 KDN3-2 KDN4-1 KDN4-2 

La 25.338  28.079  28.762  41.737  41.272  43.300  50.600  

Ce 32.013  31.341  33.329  57.432  57.365  69.800  80.700  

Pr 3.690  3.390  3.546  6.072  6.174  7.060  7.930  

Nd 13.300  12.145  12.415  22.087  22.936  27.500  30.600  

Sm 2.591  2.145  2.171  3.777  4.217  4.900  5.390  

Eu 0.703  0.494  0.471  0.969  1.121  1.047  1.170  

Gd 2.727  2.431  2.542  4.519  5.107  5.606  6.287  

Tb 0.387  0.305  0.339  0.581  0.715  0.809  0.900  

Dy 1.952  1.462  1.598  2.908  3.891  4.220  4.800  

Ho 0.405  0.291  0.327  0.608  0.862  0.821  0.998  

Er 1.211  0.844  0.950  1.810  2.561  2.370  2.990  

Tm 0.170  0.112  0.127  0.249  0.344  0.305  0.377  

Yb 1.090  0.701  0.778  1.522  2.128  1.930  2.390  

Lu 0.190  0.118  0.128  0.254  0.355  0.296  0.344  

∑REE 85.768  83.859  87.481  144.525  149.050  169.964  195.476  

Ce/Ce*a) 0.702  0.646  0.671  0.763  0.762  0.855  0.856  

Pr/Pr*b) 1.052  1.021  1.023  1.002  1.001  0.947  0.937  

a) Ce/Ce*表示 3CeN/(2LaN+NdN); b) Pr/Pr*表示 PrN/(0.5CeN+0.5NdN), N 为对澳大利亚后太古代页岩标准化 
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图 6  日喀则碳酸盐岩结核稀土元素澳大利亚后太古代页岩

标准化 Ce/Ce*与 Pr/Pr*相关性图  
图中 I 区表示无 Ce 异常, IIa 区表示 La 正异常, 无真 Ce 异常, IIb 区

表示 La 负异常, 无 Ce 真异常, IIIa 区表示真 Ce 正异常, IIIb 区表示 

真 Ce 负异常[36]  

碳同位素, 即 12C, 这个过程形成的HCO3
的碳同位素

应该比碳库的碳同位素更轻. 因此从理论上讲, 所形

成的自生碳酸盐岩应该具有与烃类碳库类似或更负

的13C 值. 但对现代活动冷泉实例的研究发现, 绝

大多数冷泉碳酸盐岩的碳同位素都比渗漏甲烷的碳

同位素要重, 13C 值甚至可相差 50‰以上[14,42]. 这说

明冷泉碳酸盐岩形成过程中不可避免地掺入了具有

较重碳同位素组成的碳源, 很可能是正常海水和/或

渗漏流体中的溶解无机碳 [43]. 并且渗漏流体通量及

流速大小的变化会导致这些碳源以不同比例混合 , 

从而引起冷泉碳酸盐岩13C 值具有较宽的变化范围. 

日喀则碳酸盐岩结核大小及产状等的差异 , 指示日

喀则冷泉渗漏活动存在明显的渗漏流体通量及流速的

变化 . 因此 , 日喀则冷泉碳酸盐岩13C 值(27.7‰~ 

4.0‰)高于渗漏的热解成因甲烷值 , 且具有较宽的

范围, 可能是 AOM 来源碳与正常海水和/或渗漏流

体中溶解无机碳不同比例混合的结果. 此外, 现代冷

泉环境甲烷-硫酸盐过渡带内孔隙水中溶解无机碳也

包括硫酸盐还原带内有机质氧化作用 (organoclastic 

sulfate reduction)的贡献 [43]. 原地有机质氧化可能为

冷泉碳酸盐岩的形成提供碳源 , 这个过程形成的自

生碳酸盐岩与被氧化的海洋有机质具有类似的碳同

位素组成, 13C 值平均约为25‰左右. 因此, 仅从

碳同位素组成 , 无法区分有机质氧化来源的碳和其

他具有类似同位素组成的碳源 . 但目前尚无仅由有

机质氧化作用提供碳源形成大量同生碳酸盐岩结核

的报道. 因此, 渗漏热成因甲烷作为一个持续而充足

的碳源对于日喀则碳酸盐岩结核的形成可能是最合

理的解释.  

冷泉碳酸盐岩的形成还经常与天然气水合物有

关 , 全球范围内几乎所有发现水合物的海域均有冷

泉碳酸盐岩发育 [44~48]. 但水合物对赋存环境变化异

常敏感 , 海平面变化或海洋底水温度变化等常引起

水合物分解 , 释放的甲烷也可以成为冷泉渗漏流体

的一部分, 为冷泉碳酸盐岩提供碳源, 与水合物分解

释放有关的冷泉碳酸盐岩通常显示正的18O 值[44,46,48]. 

但是, 由于成岩作用影响, 中生代及更老时代的冷泉

碳酸盐岩通常显示负的18O 值[13,14,17,24,27,28]. 日喀则

冷泉碳酸盐岩18O 值为10.7‰~4.3‰ (V-PDB), 显

著轻于同期海水的氧同位素组成 (18O 值约为

2‰[37]). 并且, 不同层冷泉碳酸盐岩的氧同位素也

显示了较大的变化范围. 第 1~3层冷泉碳酸盐岩结核

青灰色样品的18O 值为8.0‰~4.3‰, 第 3 层结核

边缘土黄色部分和风化较严重的第 4 层结核的18O

值为10.7‰~7.1‰, 最贫 18O 的第 4 层结核中黄铁

矿发生了明显的溶蚀作用. 从微区同位素特征来看, 

风化相对严重的土黄色基质比青灰色基质具有更负

的18O 值(表 2). 这些特征说明日喀则冷泉碳酸盐岩

的18O 值与风化程度具有较好的相关性, 表生风化

作用可能是日喀则冷泉碳酸盐岩较负18O 值的主要

原因 . 因此日喀则冷泉碳酸盐岩的氧同位素特征无

法示踪其形成是否与水合物分解释放的甲烷有关.  

3.2  日喀则冷泉碳酸盐岩形成环境 

日喀则致密块状碳酸盐岩结核发育有灰黑色泥

微晶团块(图  3(b)), 泥微晶团块常被认为与微生物的

泥晶化作用有关 . 纹层状结核中广泛发育棕色泥微

晶凝块 , 凝块被认为与冷泉碳酸盐岩沉淀过程中微

生物新陈代谢作用引起的局部化学环境差异有

关[14,16,17]. 大量直径小于 10 m 的草莓状黄铁矿(图

3(b)和(e), 图  4(a)~(c)), 指示了微生物在结核形成过

程中的重要作用 . 前人对冷泉碳酸盐岩中草莓状黄

铁矿进行详细研究发现 , 微生物成因的黄铁矿莓球

具有复杂的内部结构 [20,49~51]. 日喀则碳酸盐岩结核

中观察到了具葵花状内部结构的草莓状黄铁矿 (图

4(c)), 与现代冷泉环境产出的具外壳结构的草莓状

黄铁矿结构类似 [51]. 这些特殊组构反映了微生物作

用在日喀则冷泉碳酸盐岩形成过程中的重要作用.  
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日喀则冷泉碳酸盐岩中发育的亮晶球体结构(图

3(d)和(f)) 与泥盆纪冷泉碳酸盐岩中发现的球体结构

在大小、形态方面基本类似, 不同的是泥盆纪冷泉碳

酸盐岩中球体呈簇状产出, 本文中球体较分散, 且单

个产出 [52,53]. Peckmann 等人 [52]提出, 由于球体无隔

板或隔膜等内部结构排除生物成因的可能 , 并且推

测这些球体结构很可能来自于具有黏性的渗漏流体

气泡或液滴, 表面吸附有机质从而形成暗边. 日喀则

冷泉碳酸盐岩结核中球体结构可能有相似的成因. 

冷泉碳酸盐岩稀土元素页岩标准化配分模式的

Ce 异常特征常被用来判别沉积环境的氧化还原性

质[50,54~56], Ce 负异常特征指示氧化环境, 无 Ce 异常

或 Ce 正异常指示还原环境 . 日喀则冷泉碳酸盐岩

Ce/Ce*经 La 校正后, 显示无真 Ce 异常(图 6), 指示

了弱还原的沉积环境. Zhao 等人[57]研究发现溶样过

程中黏土的混入会造成总稀土含量及配分模式的改

变. Chen 等人[58]用同一个样品不同的酸溶方法和不同

反应时间, 进行了对比实验研究, 发现 5%硝酸反应

30 min 只会造成极少量的黏土溶解, 尽管会造成总稀

土含量的增高, 但数据仍可用于环境示踪. 对比酸可

溶相稀土元素测定结果, 表明采用 5%硝酸反应 30 

min, 获得的 Ce/Ce*, 比用 5%醋酸反应 1 h 的结果仅

存在小于 0.10 的升高, Pr/Pr* 仅存在小于 0.01 的降

低 . 因此 , 对本文数据进行校正 , 假设所有样品的

Ce/Ce*降低 0.10, Pr/Pr*升高 0.01, 结果显示仅有一

个样品落在指示 Ce 负异常的 IIIb 区, 大部分样品仍

然落在无真 Ce 异常区. 同时, 所有结核中均广泛发

育黄铁矿 , 也指示结核形成于还原性环境中 . 因此, 

与其他现代和古代冷泉碳酸盐岩类似 , 日喀则冷泉

碳酸盐岩显示了以还原性为主的形成环境[50,54~56].  

文石和高镁方解石是现代海洋和现代冷泉最主

要的沉淀碳酸盐矿物 , 特殊冷泉环境中还观察到现

代海洋不常见的非生物骨架低镁方解石 [59]. 冷泉自

生碳酸盐矿物类型与冷泉渗漏速度有关 , 快速渗漏

导致 SMT 较浅, 接近甚至出露于海底, 自生矿物沉

淀流体显著受海水影响, 有利于文石形成, 也有利于

富集 13C 的海水溶解无机碳进入自生矿物, 渗漏速度

降低会使 SMT 位置变深, 位于浅层沉积物中, 有利

于高镁方解石沉淀[60]. 但是, 与现代情况不同, 晚白

垩世是著名的方解石海时期, 海水 Mg/Ca 比值小于

1, 正常海水环境主要沉淀低镁方解石 [61], 因此冷泉

碳酸盐岩在晚白垩世应该广泛发育低镁方解石.  

晚白垩世日喀则冷泉碳酸盐岩第 1和第 2 层结核

中发育同期正常海水环境不常见的高镁方解石(表 1). 

成岩过程中高镁方解石会失去镁 , 并最终转化为稳

定的低镁方解石 , 但是相反的过程是不大可能发生

的 , 因此日喀则冷泉碳酸盐岩中的高镁方解石应该

是原始沉积的. 由于流体 Mg/Ca 比值是影响沉淀方

解石中镁含量的最重要因素 [61], 所以高于同期海水

Mg/Ca 比值的富镁流体的加入是晚白垩世方解石海

环境下形成高镁方解石的必要条件 , 指示了日喀则

冷泉流体具有富镁的特征. 第 3 和第 4 层冷泉碳酸盐

岩现今矿物组成完全由低镁方解石组成 , 可能是成

岩过程中高镁方解石已完全转化为低镁方解石所致, 

但这两层冷泉碳酸盐岩显示泥微晶结构 , 并无明显

重结晶现象, 指示低镁方解石更可能是原始沉淀的. 

冷泉流体渗漏速度变化可能导致沉淀冷泉碳酸盐矿

物组成的差异 , 因此日喀则冷泉碳酸盐岩不同的自

生碳酸盐矿物组成可能反映了冷泉流体渗漏速度的

变化. 冷泉流体渗漏速度增大会导致 SMT 变浅, 甚

至出露于海底, 在较浅的 SMT 附近冷泉渗漏流体更

易被海水稀释 , 在日喀则冷泉环境中富镁的冷泉流

体会被低 Mg/Ca 比值的晚白垩世海水稀释, 无法达

到沉淀高镁方解石所需的 Mg/Ca 比值, 从而在相同

成分冷泉流体条件下沉淀白垩纪方解石海广泛发育

的低镁方解石. 因此, 第 1 和第 2 层结核与第 3 和第

4 层结核碳酸盐矿物组成差异指示形成后二者的冷

泉流体可能具有更高的渗漏速度. 此外, 前人研究了

现代冷泉碳酸盐岩的 
13C 值与冷泉流体渗漏的关系, 

认为快速渗漏形成的冷泉碳酸盐岩具有较重的 
13C

值, 而慢速渗漏形成的冷泉碳酸盐岩具有较轻的 
13C

值[60]. 第 3 和第 4 层结核的 
13C 值为11.6‰~4.0‰, 

明显高于第 1 和第 2 层结核(27.7‰~18.7‰), 也指

示形成第 3 和第 4 层结核的冷泉流体可能比形成第 1

和第 2 层结核的冷泉流体具有相对高的渗漏速度. 此

外, 第 4 层结核个体小, 数量多, 指示过饱和程度较

高环境下碳酸盐成核点较多 , 反映快速渗漏环境下

更高的 AOM 效率. 因此, 矿物组成和碳同位素组成

差异, 以及结核产状大小都支持形成第 3 和第 4 层结

核的冷泉流体具有相对更高的渗漏速度.  

4  结论 

晚白垩世日喀则弧前盆地深水浊流沉积地层中

发育碳酸盐岩结核层, 结核发育有泥微晶凝块、团块
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和草莓状黄铁矿等现代冷泉碳酸盐岩中常见的沉积

组构,  
13C 值低达27.7‰(V-PDB), 指示日喀则碳酸

盐岩结核是冷泉渗漏热解成因甲烷经微生物氧化形

成的自生碳酸盐岩 . 冷泉碳酸盐岩中广泛发育黄铁

矿和无真 Ce 异常特征表明它们形成于以还原性为主

的环境 . 晚白垩世方解石海环境下冷泉碳酸盐岩中

高镁方解石的发育指示了日喀则冷泉流体富镁的特

征, 不同层结核间矿物组成和碳同位素组成差异, 以

及结核产状大小指示了形成第 3 和第 4 层结核的冷泉

流体具有相对更高的渗漏速度.  
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