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摘 要 【目的】瓜德鲁普末期生物灭绝之后，生物多样性在晚二叠世开始逐步恢复增长，进一步确定晚二

叠世浅海氧化还原状态和演化规律，有助于厘清该时期生物复苏与海洋氧化还原变化之间的关系。【方法】

选取上扬子北缘具高分辨率时间框架约束的上寺剖面吴家坪阶地层作为研究对象，开展了沉积学和沉积地

球化学研究，重建了晚二叠世吴家坪期海洋氧化还原环境。【结果】碳酸盐岩铈异常指标和碳同位素在吴

家坪期均呈现显著变化，其中碳同位素的正偏和负偏分别对应于晚古生代 P4冰期的形成与消融。吴家坪

早期生物逐渐复苏导致海洋初级生产力提高和光合作用增强，同时凉爽气候利于洋流循环和氧气交换，该

时期整体处于贫氧—氧化环境；吴家坪中期开始，随着气候转暖和晚古生代冰期消亡，海洋通风减弱和海

平面上升共同驱动最小含氧带的显著扩张，海洋转变为缺氧环境。【结论】研究重建了晚二叠世吴家坪期

浅海环境的氧化还原结构，揭示了晚二叠世海洋缺氧与同期气候—构造事件的深层联系。

关键词 晚二叠世；Ce异常；海洋缺氧；生物复苏；上扬子

第一作者简介 雍茹男，女，1999年出生，硕士研究生，地质学，E-mail: yongrunan@stu.cdut.edu.cn

通信作者 孙诗，男，研究员，硕士生导师，沉积学，E-mail: sstopwin@163.com

中图分类号 文献标志码 A

0 引言

晚二叠世是地球历史中的一个关键转折时期，见证了一系列重大生物—环境地质事件：

泛大陆的裂解[1-2]，晚古生代冰期的结束[3-4]，西伯利亚大火成岩省的喷发[5-6]，碳循环的强

烈扰动[7-8]，极热气候事件的出现[9-10]以及二叠纪末生物大灭绝[11-12]。该时期的生物演化与

环境变化密切相关，两者之间的相互作用机制已成为深时地球表层系统的研究热点[13-14]。

海洋生物演化与海水氧化还原条件密切相关[15-16]，通常氧化环境有利于生物繁衍，缺

氧环境不利于生物演化，更为严重的缺氧硫化则直接威胁到生物生存[17-18]。浅海是海洋生

物的主要栖息地，重建其氧化还原条件对全面理解海洋环境变化和生物演化之间的联系至

关重要[19-20]。晚二叠世吴家坪期是瓜德鲁普晚期生物灭绝之后的生物复苏时期，尽管针对
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该时期沉积环境、生物演化及气候变化已开展大量研究[7,21-22]，但大多聚焦于该时期深水氧

化还原状态对地质事件的响应，对于该时期浅海水体的氧化还原条件的具体变化过程及驱

动机制，仍缺乏明确的认识。

华南板块在晚二叠世保存有完整海相沉积记录[22-23]，位于扬子北缘的上寺剖面，是华

南二叠系研究程度较高的典型剖面之一[7,24]。该剖面上二叠统地层受牙形石生物地层[25]和

凝灰岩放射性同位素年龄[11]的双重时间约束，为研究该时期古海洋环境变化提供了精确的

年代地层框架。前人在该剖面开展了碳酸盐岩同位素和元素地球化学研究[7,25]，但针对古

海洋氧化还原条件方面的研究相对较少。碳酸盐岩稀土元素特征已广泛应用于重建地质历

史时期海水的化学组成，特别是铈异常（Ce*）不易受到早期成岩作用的影响[26-27]，可以作

为示踪浅海氧化还原条件的绝佳指标[28-29]。

本研究聚焦于华南上扬子北缘的上寺剖面，针对上二叠统吴家坪阶地层开展沉积学和

沉积地球化学研究。基于前人建立的高分辨率时间地层框架，利用碳酸盐岩 Ce异常指标，

重建了晚二叠世吴家坪期浅海环境的氧化还原演化过程。同时汇总同期相关生命环境指标，

进一步探讨该时期的碳循环波动、氧化还原条件及其与气候—构造事件之间的深层联系。

1 地质背景

二叠纪时期，华南板块位于低纬度赤道附近（图 1a），北部、西部和南部均被古特提

斯洋围绕，而东部毗邻泛大洋的深海盆地[7,30-31]，是古特提斯多岛洋体系的一部分[32-33]。中

二叠世末期，峨眉山大火成岩省喷发使得在扬子西缘中二叠统茅口组之上覆盖了巨厚峨眉

山玄武岩[13,34-35]，同时康滇古陆迅速抬升，导致上扬子地区呈现为西高东低古地貌格局。

随着吴家坪早期再次海侵和扬子北部勉略洋俯冲[36-37]，该时期古地理分异度最为强烈（图

1），从西向东依次发育陆相（宣威组）—海陆过渡相（龙潭组）—海相（吴家坪组）的沉

积相带[30,38-39]。

上寺剖面（32°19′ N，105°27′ E）位于四川广元剑阁县上寺镇往北几百米处的长江沟

边（图 1c），是华南二叠系研究程度较高的典型剖面。剖面沿长江沟发育二叠纪海相碳酸

盐岩地层，地层序列由下往上依次为栖霞组、茅口组、吴家坪组和大隆组。本次研究的吴

家坪组地层主要沉积于上扬子浅水台地到深水盆地的过渡相带（图 1b），从大隆组沉积期

开始沉积水体显著加深。Yuan et al.[25]对该剖面上二叠统地层开展牙形刺化石带的鉴定，其

中吴家坪阶由吴家坪组和大隆组下部组成（图 1d），吴家坪组对应吴家坪早中期，建立了 2

个牙形带（C. dukouensis, C. asymmetrica），大隆组下部对应吴家坪阶晚期，建立了 3个牙
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形带（C. liangshanensis，C. transcaucasica, C. orientalis）。此外，该剖面上二叠统地层发育

数层火山灰，前人对其进行高精度的 U-Pb定年[11,40]。因此，上寺剖面的高分辨率生物地层

与同位素年代学为本次研究提供了很好的时间约束。

图 1 研究区地质背景

（a）晚二叠世全球板块重建[30]；（b）晚二叠世华南岩相古地理[25]；（c）研究区地质图（J.侏罗纪地层，T.三叠纪地层，P3.上二

叠统地层，P2.中二叠统地层，Pz1.早古生界地层）；（d）上寺剖面岩石—生物地层序列[25]

Fig.1 Geological setting of the study area

(a) Late Permian global plate reconstruction map[30]; (b) Late Permian paleographic map of South China [25]; (c) Geological map of the

study area (J. Jurassic, T. Triassic, P3. Upper Permian, P2. Middle Permian, and Pz1. Lower Paleozoic); (d) Lithostratigraphic framework

with conodont biostratigraphy[25] and sample positions of the Shangsi section

本次研究的晚二叠世吴家坪阶沉积序列总体厚度约 85.7 m，由吴家坪组（0~55.6 m）

和大隆组下部（55.6~85.7 m）组成。吴家坪组底部为厚约 2 m的王坡页岩，与下伏茅口组

具有不整合接触（图 2a），与上覆大隆组为整合接触（图 2d）。吴家坪组下部发育生屑泥晶

灰岩（图 2g），向上则逐渐硅化（图 2h），中上部则发育灰色硅质结核灰岩，可见典型硅质

条带（图 2b）和硅质团块（图 2c）。大隆组下部可以分为 3个岩性组合，由下至上分别为

深灰色硅质结核灰岩、薄层灰黑色富有机质泥灰岩及深灰色泥晶灰岩（图 2e，i），可见大

量菊石等深水标志化石（图 2f）。上寺剖面吴家坪阶整体岩石学特征表明该剖面沉积序列
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向上持续变深。

图 2 上寺剖面地层界线及岩石学特征

（a）吴家坪组—茅口组地层界线；（b）硅质条带，吴家坪组；（c）硅质团块，吴家坪组；（d）吴家坪组—大隆组地层界线；（e）

薄层富有机质泥灰岩，大隆组；（f）菊石，大隆组；（g）生物碎屑灰岩，吴家坪组；（h）硅质灰岩，吴家坪组；（i）泥晶灰岩，

大隆组

Fig.2 Stratigraphic boundary and petrological characteristics of the Shangsi section

(a) stratigraphic boundary between the Wuchiaping Formation and Maokou Formation; (b) siliceous strip, Wuchiaping Formation; (c)

siliceous mass, Wuchiaping Formation; (d) stratigraphy boundary between the Wuchiaping Formation and Talung Formation; (e) thin

layer organic-rich mudstone and limestone, Talung Formation; (f) ammonoid, Talung Formation; (g) bioclastic limestone, Wujiaping

Formation; (h) micritic limestone, Talung Formation

2 样品及实验方法

在上寺剖面的吴家坪组—大隆组下部系统采集碳酸盐岩样品共计 38件，其中来自吴家

坪组的样品为 23件，来自大隆组下部的样品为 15件，具体采样层位见图 1c。本研究采集

的样品均尽量避开风化、发育次生裂隙和脉体，为岩性均匀的新鲜岩石部分。称取样品约

50 g，使用去离子水在超声仪中清洗干净。随后烘干样品，碎至 200目以下。最终将所有

样品分为两个部分，分别用于（1）碳氧同位素分析和（2）碳酸盐岩主微量元素分析。

2.1 碳氧同位素分析

碳氧同位素分析在南京宏创勘探技术服务公司完成。具体实验流程是将碳酸盐粉末装

入 12 mL圆底硼硅酸盐容器中，置于 72℃恒温样品盘与无水磷酸反应，以氦气为载体将萃
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取的 CO2送入稳定同位素质谱仪，单个样品累计吹扫 10次。使用四种国标（GBW04405、

GBW04406、GBW04416和 GBW04417）对样品进行校准。执行 VPDB标准，δ13Ccarb的标

准偏差优于 0.01‰。所有样品碳氧同位素数据可见附表 1。

2.2 主微量元素分析

碳酸盐岩的微量元素地球化学分析在广州澳实矿物实验室完成。将 0.05 g样品粉末用

1 M乙酸在 30 °C的超声波水浴中溶解 30分钟，然后将溶液在室温下放置 12 h。将溶液离

心并清洗 3次，将残余物烘干并称重以计算溶解百分比。随后将上清液在 120°C下蒸发至

接近干燥，并重新溶解在 0.2 M HNO3中。微量元素分析在 American PE 5300V上进行。分

析过程采用国家标准 GBW07314、GBW07315、GBW07316和美国地质调查局玄武岩标准

物质 6BHVO-2作质量监控，大部分元素结果相对误差小于 5%。所有样品的主微量元素数

据可见附表 2。

3 结果

根据指标垂向上的系统变化，可以将研究序列分成三个阶段。本次研究测定的δ13Ccarb

值介于+1.3‰~+5.1‰，平均值为+3.7‰（图 3）。阶段Ⅰ，δ13Ccarb值从+2.1‰上升并稳定在

较高值平台（平均值为+4.4‰）；阶段Ⅱ，δ13Ccarb值逐步下降，平均值为+3.5‰；阶段Ⅲ，

δ13Ccarb值总体稳定在+3.0‰左右。

通常当海水处于氧化环境，Ce（III）会转化为 Ce（IV），并以可溶性离子的形式进入

水柱[41-42]，然后由氧化锰和氢氧化物颗粒从水柱中除去[43-44]。因此，浅海碳酸盐岩中 Ce异

常指标（Ce*）可以示踪古海水的氧化还原程度[45-46]。Ce*的计算采用 Lawrence et al.[47]提出

的公式，可以避免传统 Ce异常计算公式中由于海水中 La富集过多而导致的 Ce异常值偏

差：

Ce/Ce*= CeN/(PrN2/NdN) （1）

式中：XN（X为式中的元素）为 PASS标准化后样品的含量。本次研究样品的 Ce*变化范围

为 0.43~1.42，平均值为 0.78。根据 Ce*垂向上的系统变化，可以将研究序列分为 3个阶段。

在阶段Ⅰ（吴家坪早期），Ce*相对稳定在 0.65的较低值区域。在阶段Ⅱ（吴家坪中期），Ce*

呈上升趋势并达到最大值 1.42。随后在阶段Ⅲ（吴家坪晚期），Ce*下降并稳定在 0.81附近

（图 3）。

此外，本次研究还选取 Th、Sc、Y/Ho、Mn/Sr等一系列指标来判别 Ce*是受到非氧化

还原因素的干扰。Th值整体范围为 0.03~2.64，平均值为 0.38（图 3）；Sc值整体范围为
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0.10~4.20平均值为 0.63（图 3）；Y/Ho比值整体范围为 28.42~60.00，平均值为 41.39（图

3）；Mn/Sr比值整体范围为 0.02~0.58，平均值为 0.11（图 3）。

图 3 上寺剖面δ13Ccarb，δ18Ocarb，Ce*（铈异常），Th，Sc，Y/Ho，Mn/Sr变化（岩性图例与图 1相同，水平

虚线表示区间划分）

Fig.3 Variations of δ13Ccarb (carbon isotopes of carbonate), δ18Ocarb (oxygen isotopes of carbonate), Ce*(Ce

anomaly), Th, Sc, Y/Ho, and Mn/Sr in the Shangsi section (the lithology legends are the same as in Fig.1,

horizontal dashed lines represent interval divisions)

4 讨论

4.1 数据评估

4.1.1 碳同位素评估

海相碳酸盐岩碳同位素组成是重建古环境等最有效的手段[48-49]，然而成岩作用会显著

改变岩石中的原始地球化学信号，因此为了获得更准确的地球化学信息，我们需要排除可

能存在的成岩作用影响，通常可以借助岩石学手段和样品地球化学特征两个方法判别。本

次研究区位于台地—盆地过渡带的环境，剖面上没有明显的暴露标志；镜下观察岩石薄片

均为均一的泥晶结构，因此初步判断样品未受到显著的成岩作用影响。

成岩作用会对碳酸盐岩中氧同位素组成造成显著影响[50]，由此碳氧同位素的正相关性

可以用于指示成岩作用[7,51]。此外，样品中δ18O含量低于-8‰也被认为是受到了成岩作用影

响[48]。本次研究所有样品δ18O都高于-8‰且与δ13Ccarb的相关性较弱（R2=0.01；图 4a），因

此，可以认为样品并未受显著成岩作用改造。碳酸盐岩在成岩作用的过程中常常会表现出

锰的富集和锶的损耗[48]，因此 Mn/Sr比值与δ13Ccarb之间较差的相关性（R2=0.02；图 4b），

强有力地证明样品保存了近乎原始的δ13Ccarb值。
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4.1.2 Ce异常评估

碳酸盐岩 Ce*可能会受到陆源碎屑输入和成岩作用等因素的影响[52-53]，在利用碳酸盐

岩 Ce*示踪海水氧化还原状态之前，应首先排除上述因素的影响。

图 4 二元指标协变图

（a）δ13Ccarb与δ18Ocarb协变图；（b）δ13Ccarb与Mn/Sr协变图；（c）Al与 REE协变图；（d）Ti与 REE协变图；（e）Th与 Ce*协

变图；（f）Sc与 Ce*协变图；（g）Mn/Sr与 Ce*协变图；（h）DyN/SmN与 Ce*协变图

Fig.4 Binary index crossplots

(a) crossplot of δ13Ccarb and δ18Ocarb; (b) crossplot of δ13Ccarb and Mn/Sr; (c) crossplot of Al and Rare Earth Elements (REE); (d) crossplot

of Ti and REE; (e) crossplot of Th and Ce*; (f) crossplot of Sc and Ce*; (g) crossplot of Mn/Sr and Ce*; (h) crossplot of DyN/SmN and Ce*

由于 Y与 Ho在海水中的表面络合行为不同，Y/Ho可以用来指示不同的水体类型[54]。

一般可以认为 Y/Ho比值大于 36时，碳酸盐岩样品属于海水沉积，可以反映海洋 REE（稀

土元素；Rare Earth Element）信号[26-27]。本研究中大部分样品的 Y/Ho值大于 36，可以认

为本次研究样品的 REE值基本反映原始海水信息。碳酸盐岩形成过程中的陆源碎屑会影响

碳酸盐岩的 REE特征，影响对原始海水的氧化还原状态的判别[26]。本研究中 Al和 Ti等不

溶性元素的含量较低，与 REE的相关系数分别为 0.31和 0.35（图 4c，d），表明本次研究

样品的 REE值未受到显著成岩作用影响。同时，通过不溶性元素 Th和 Sc的富集程度可以

判别碳酸盐岩中 Ce*受到陆源输入的影响程度[55]。本研究中 Th和 Sc的含量均较低，且与

Ce*之间的相关系数为 0.02和 0.03（图 4e，f），未显示出明显的相关性，表明吴家坪组 Ce*

基本未受陆源碎屑物质输入的影响，可以反映当时的海水信息。

此外，后期成岩流体改造也会对碳酸盐岩 Ce*值造成影响[56]，导致碳酸盐岩中 Mn含

量的增高和 Sr含量的降低。因此，Mn/Sr值也可用来作为可靠的指标判断原岩是否受到成

岩流体的影响。本研究中Mn/Sr值皆小于 1.0，且与 Ce*的相关系数为 0.15（图 4g），说明

成岩作用影响较小。碳酸盐岩中 DyN/SmN值可指示成岩过程中选择性吸收成岩流体中的中

稀土元素的程度[57]，本研究中 DyN/SmN值与 Ce*值相关系数为 0.03（图 4h），指示微弱的
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后期成岩作用。

综合上述评估，本研究获得的 Ce*值基本未受到陆源碎屑物质输入和成岩作用等因素

的影响，可以反映原始海水信息。

4.2 吴家坪期碳同位素偏移事件

碳同位素的波动主要受到碳源（如火山去气和有机物氧化等）和碳汇（如有机碳和无

机碳埋藏等）的动态变化控制[58-59]。通常碳同位素的正偏移被认为与有机碳的大量埋藏有

关，生物固碳过程中优先使用环境中的 12C，会导致有机碳埋藏量的增加，水体中溶解无

机碳的δ13C值会升高[58,60]。碳同位素的负偏移则是由于轻碳的大量输入造成，可能原因包

括火山喷发[61]、甲烷水合物的释放[62]及有机质氧化[58]等。

地质历史时期出现过多次大规模的碳循环扰动事件，均与当时有机碳埋藏或氧化密切

相关。例如晚埃迪卡拉世的 Shuram事件[63-64]被认为是有机质氧化造成的碳同位素负偏，晚

寒武世 SPICE事件[65-66]通常被认为缺氧海水导致有机碳埋藏增强从而造成的碳同位素正偏，

早石炭世 TICE事件[67-68]普遍认为是植物扩张导致有机碳大量埋藏有关。本次研究的上寺

剖面在晚二叠世吴家坪期位于与广海连通的浅水到深水之间的过渡带，能够与广海进行通

畅交换。这一时期碳同位素呈现为先正偏后负偏，表明该时期具有显著的碳循环波动。

上寺剖面在阶段Ⅰ碳同位素的正偏幅度约为 3.0‰，随后保持在一个稳定的高值平台

（平均值为+4.4‰）。这一正偏趋势在华南滇黔桂地区的合山剖面[7]，南秦岭的西口剖面[69]，

亚美尼亚的 Scovetashan剖面[70]，伊朗的 Abadeh剖面[71]和 Shahreza剖面[72]均可观察到。通

常随着大规模的碳循环波动，有机碳和无机碳同位素组成变化通常呈现一致性，在澳大利

亚悉尼盆地[3]，华南 ZK15916钻孔[8]和南极的 Portal山剖面[73]的有机碳同位素变化也同样

响应了这一正偏现象（图 5）。吴家坪早期的碳同位素正偏可能与有机碳大量埋藏密切相关

[74-75]，对应于气候冷却和高纬度 P4冰川的形成。

阶段Ⅱ，上寺剖面碳同位素呈现显著负偏，负偏幅度达到 3.8‰。该负偏趋势在华南的

合山剖面[7]，南秦岭的西口剖面[69]，亚美尼亚的 Scovetashan剖面[70]，伊朗的 Abadeh剖面

[71]和 Shahreza剖面[72]的无机碳同位素记录及澳大利亚的悉尼盆地[3]，华南 ZK15916钻孔[8]

和南极 Portal山剖面[73]的有机碳同位素记录中均可观察到（图 5）。尽管不同的地理环境导

致偏移幅度有所差异，但结合同期生物地层和旋回地层，表明吴家坪中期的碳同位素负偏

可以在区域和全球地层中进行对比，该碳同位素负偏可能代表了晚古生代冰期末期的碳循

环扰动[7,76]，其对应于气候变暖和 P4冰期的消融。

基于汇总全球吴家坪期碳同位素数据分析，可以认为不同沉积环境下会对碳同位素的
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偏移幅度造成潜在影响。位于台地的合山剖面正偏幅度为 2.1‰，位于斜坡的上寺剖面正偏

幅度为 3.0‰；合山剖面负偏移幅度为 5.2‰，上寺剖面的负偏移幅度为 3.8‰。前者的δ13C

值正偏移幅度低于后者的δ13C值，负偏移幅度大于后者，这可能与陆源输入和有机碳降解

有关。浅水台地受水动力环境和海平面变化的控制，部分有机碳可能在埋藏过程中发生耗

氧降解甚至埋藏后再氧化[77-78]，导致δ13C值的降低。相较于斜坡，浅水台地更容易受到陆

源输入物质的影响，陆源输入会显著改变碳酸盐岩中碳同位素，造成碳同位素显著负偏[79]。

图 5 吴家坪阶全球碳同位素对比

1.华南上寺剖面；2.华南合山剖面[7]；3.南秦岭西口剖面[69]；4.亚美尼亚 Scotashan剖面[70]；5.伊朗 Abadeh剖面[71]；6.伊朗

Shahreza剖面[72]；7.澳大利亚鲍文盆地[3]；8.华南 ZK15916钻孔[8]；9.南极 Portal山剖面[73]

Fig.5 Global carbon isotope correlation of the Wuchiaping Formation

1. Shangsi section of South China; 2. Heshan section of South China[7]; 3. Xikou section of South Qinling[69]; 4. Scotashan section of

Armenia[70]; 5. Abadeh section of Iran[71]; 6. Shahreza section of Iran[72]; 7. Bowen basin of Australia[3]; 8. drill Core ZK15916 of South

China[8]; 9. Portal Moutain section of Antartica [73]

4.3 吴家坪期海洋氧化还原演化机制

晚二叠世是地质历史的关键时期，期间发生了地质历史上规模最大的二叠纪末生物大

灭绝事件[12,80]，普遍认为这一事件的启动与同时期环境变化诸如泛大陆裂解[2,81]、大气 CO2

的持续升高[82-83]、基默里地块北移[84-85]、晚古生代冰期的结束[3,86]、热带大陆的干旱化[87-88]、

西伯利亚大火成岩省的活动[5,13]等有紧密联系。已有研究主要聚焦于二叠纪—三叠纪之交

生物与环境之间的相互作用，对于晚二叠世早期浅海环境变化与生物响应之间的具体联系

仍有待进一步探究。

瓜德鲁普末期生物灭绝事件造成了生物多样性的大幅度降低[3,22]，峨眉山大火成岩省

被认为是触发该灭绝事件的重要因素之一[13,89-90]。峨眉山大火成岩省喷发后的基性岩风化

作用是二氧化碳消耗和全球变冷的重要机制，随着二氧化碳的持续消耗及玄武岩风化的不

断增强[3,82]，碳同位素表现出正偏趋势响应了有机碳埋藏增强和气候变冷[3,86]。进入阶段图

1（吴家坪早期）（图 6a），火山活动和玄武岩风化带来的营养物质刺激了初级生产力的提
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高，生物光合作用产生氧气，促进了生物复苏和有机碳埋藏，海洋生态系统开始逐渐恢复

[91-92]。同时，气候变冷造成洋流循环加剧，强烈的上升流促进表层海水和底层海水交换，

海水含氧量逐渐增加，相比与瓜德鲁普末期的海洋严重缺氧硫化，吴家坪早期海洋已转变

为贫氧—氧化环境。

图 6 吴家坪期古海洋环境演化阶段示意图

Fig.6 Schematic diagram illustrating the Wuchiapingian paleoenvironmental evolution

阶段Ⅱ（吴家坪中期）（图 6b），基于牙形刺氧同位素重建的古温度曲线和陆地土壤化

学元素计算的大陆风化指标[3,93-94]指示吴家坪中期温度升高，气候变暖一方面导致的高纬度

冰川融化，造成全球海平面逐渐上升[36]，上寺剖面吴家坪组浅灰色中层硅质结核灰岩到大

隆组深灰色薄层硅质结核灰岩的岩性转变很好地响应了沉积水体变深；另一方面由于气候

变暖，海水氧溶解量降低，海洋循环减缓，通风减弱，加剧了水体分层。这些因素共同导

致了最小含氧带（OMZ）的显著扩张，吴家坪中期海洋逐渐缺氧，该缺氧事件也与同期已

报道的海水δ238U和δ34S指标变化相吻合[95-96]。

阶段Ⅲ（吴家坪晚期）（图 6c），受扬子北缘伸展裂解和勉略洋俯冲的构造活动影响，

上扬子形成“台—盆相间”的构造—沉积分异格局[97-99]，陆源输入相对增强。该时期随着

晚古生代冰期彻底结束，兼之构造活动影响，这些因素共同导致沉积水体进一步加深，上
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寺剖面大隆组地层由深灰色硅质结核灰岩转变为黑色富有机质泥灰岩。该阶段碳酸盐岩

Ce*值总体呈现负异常，但整体相较于阶段Ⅰ仍表现为更还原的特征。

5 结论

（1）根据碳酸盐岩 Ce异常指标曲线的系统变化，可以将晚二叠世吴家坪期浅海氧化

还原条件演化分为三个阶段：①阶段Ⅰ（吴家坪早期），海水整体趋于贫氧—氧化；②阶段

Ⅱ（吴家坪中期），海水转变为强烈缺氧；③阶段Ⅲ（吴家坪晚期），海水性质相较于阶段

Ⅰ更为还原。

（2）碳同位素在吴家坪早期呈现显著正偏，随后吴家坪中期又出现明显的负偏，这一

碳同位素变化规律在全球不同地区均可以观察到。碳同位素由正偏到负偏的变化对应于海

水由弱氧化转变为缺氧条件，表明碳循环扰动事件与氧化还原环境转变密切相关。

（3）吴家坪早期，初级生产力逐渐恢复和海洋通风加强导致海水含氧量增加，海洋处

于贫氧—氧化环境；吴家坪中期，气候变暖和海平面上升共同促进最小含氧带的扩张，海

洋显著缺氧；吴家坪晚期，构造运动导致沉积水体进一步加深，海水相对缺氧。
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Abstract: [Objective] Although the End-Guadalupian Extinction is not as well known as the End-Permian

Extinction, it is regarded as a critical event that resulted in considerable biodiversity loss and significant
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disruptions to ecosystems. Following the End-Guadalupian extinction, global biodiversity was progressively

restored during the Late Permian. Despite this recovery, the intricate relationship between biological resurgence

during this era and the redox conditions of palaeo-oceans is still not fully understood. [Method] The Wuchiaping

Formation located in the Shangsi section of the northern margin of the Yangtze Block with high-resolution time

frame constraints was selected as the research object. Petrological and sedimentary geochemical studies were

employed to reconstruct the marine redox environment associated with the Wuchiaping Formation in the Late

Permian. By examining the rock composition and geochemical signatures of the rock samples, we established key

indicators of redox conditions (Ce*; Ce anomaly). Additionally, we selected several indicators, including Th, Sc,

Y/Ho, and Mn/Sr, to assess whether the redox indicator was influenced by non-redox factors. [Results] The

collected global carbon isotope from the Wuchiapingian of Late Permian consistently exhibited a significant

positive bias in the Early Wuchiapingian, followed by a notable negative bias in the Middle Wuchiapingian

changes, indicating that this carbon cycle disturbance event had a worldwide impact. Moreover, this transformation

corresponds to changes in seawater redox conditions, showing a close correlation between carbon cycle

disturbance events and alteration in redox environments. Through comparison of the stratigraphic framework, the

disturbance was found to align with the waxing and waning of P4 glaciation. Based on the systematic changes in

the Ce anomaly curve of carbonate rocks, the evolution of marine redox conditions during the Wuchiapingian of

Late Permian can be divided into three stages, reflecting three distinct global shifts in climate and environmental

conditions. The gradual resurgence of early organisms led to an increase in primary productivity and

photosynthesis, and the cooler climate was conducive to ocean circulation and facilitated oxygen exchange,

resulting in an oxygen-poor environment. As the climate gradually warmed and the Late Paleozoic Ice Age ended,

the situation began to shift dramatically. The weakening of ocean ventilation, caused by alterations in temperature

gradients and circulation patterns, coupled with rising sea levels contributed to the expansion of the minimum

oxygen zone, consequently transforming the ocean into an anoxic environment. This shift had profound

implications for marine life and the overall health of ocean ecosystems, setting the stage for significant biological

upheaval in the ensuing geological periods. [Conclusion] The study developed a redox model of the shallow

marine environment during the Wuchiapingian, providing insight into the interactions between various

environmental factors. It highlights a significant connection between the oceanic hypoxia event and the

simultaneous biological and geological tectonic activities occurring. By examining these relationships, the research

enhances our understanding of how environmental factors influenced marine life and sedimentary processes during

this critical period in Earth history.

Key words: Late Permian; Ce anomaly; ocean anoxia; biological recovery; Upper Yangtze
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