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下扬子巢湖地区中二叠统孤峰组富有机质
硅质岩有机地球化学特征

耿梓傲，韦恒叶*

东华理工大学 地球科学学院，南昌 330013

摘要：华南下扬子巢湖地区孤峰组黑色硅质岩中富含有机质，是中国油气和页岩气勘探的潜在源岩，研究孤峰组有机质富集

规律对开展油气勘探工作具有重要意义。文章对巢湖平顶山地区中二叠统孤峰组硅质岩进行总有机碳含量（TOC）和饱和烃

分子标志物特征分析，探讨其中有机质富集规律。结果表明孤峰组有机质热成熟度参数C29 ααα甾烷20S/(20S+20R)比值分布

在0.37至0.46之间，C31升藿烷22S/(S+R)比值分布在0.53至0.59之间，热成熟度水平处于生油窗的早期。有机质正构烷烃主峰

为C18，以短链烷烃为主，藿烷含量较高，甾烷以C27 ααα 20R胆甾烷为主，有机质主要来自海洋浮游藻类和细菌。孤峰组有机质

Pr/Ph比值小于0.6，伽玛蜡烷指数平均值为0.2，说明古沉积水体为中等分层缺氧环境。孤峰组普遍富含有机质可能与炎热气

候下古沉积水体长期分层和缺氧有关。随着气候在孤峰组沉积早期和晚期突然变冷，高强度的海洋洋流上涌提高了初级生产

力水平，造成有机质更大规模的富集。

关键词：孤峰组；总有机碳；分子标志物；有机质富集；巢湖
中图分类号：P618.13 文献标识码：A 文章编号：1006-7493（2019） 06-823-15

Organic Geochemistry of Organic-rich Cherts in the Middle Permian
Gufeng Formation in Chaohu, Lower Yangtze Area

GENG Zi’ao，WEI Hengye*

School of Earth Sciences, East China University of Technology, Nanchang 330013, China

Abstract: The black cherts in the middle Permian Gufeng Formation in Chaohu area in Lower Yangtze, South China are rich in organic

matter. This formation is the potential source rocks of petroleum and shale gas exploration in China. The study on the organic matter

accumulation of the Gufeng Formation is important for the petroleum exploration. Here we analyze total organic carbon (TOC) content

and biomarkers characteristics of organic matter in the Gufeng cherts of middle Permian in the Pingdingshan, Chaohu area, so as to

address the organic matter accumulation mechanism. Our results show that the organic matter thermal mature proxy C29 ααα 20S/(20S+

20R) ratios range from 0.37 to 0.46, and C31 22S/(S+R) ratios range from 0.53 to 0.59. These suggest that the thermal mature level is the

early stage of“oil window”. The n-alkane compounds are mainly composed of short-chain n-alkanes and peak at C18. Hopane contents are

higher than the terpane. C27 ααα 20R sterane is higher than the C28 and C29 ααα 20R. These suggest that the organic matter of the Gufeng

Formation originates from phytoplankton algae and bacteria with a small amount of terrestrial high plant. The Pr/Ph ratios of the organic

matter in the Gufeng Formation is less than 0.6, and the average gamacerane index is 0.2. These suggest that the redox conditions of

paleo-water column during the deposition of the Gufeng Formation were moderate stratification and anoxia. The organic-rich Gufeng
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Formation is probably related to this stratification and anoxia during warm climatic conditions. Associated with the suddenly cooling,

enhanced upwelling increased greatly the primary productivity greatly and yielded more large-scale organic matter accumulation.

Key words: Gufeng Formation; TOC，biomarker; organic accumulation; Chaohu area
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中二叠统孤峰组是富含有机质 （TOC 大于

4%，潘继平等，2011）的黑色硅质岩，是中国华

南油气勘探潜在烃源岩层（张玺华等，2018；张

敏强等，2018），同时也是华南，特别是下扬子地

区页岩气勘探的潜在目的层 （潘继平等，2011；

黄保家等，2013；方朝刚等，2018；徐菲菲等，

2019）。研究人员对孤峰组的油气勘探意义的研究

主要集中在生烃条件（张福榕等，2017；张敏强

等，2018；方朝刚等，2018）、储层特征（徐菲菲

等，2019）及含气性特征（方朝刚等，2018；徐

菲菲等，2019）。然而，孤峰组硅质岩存在油气和

页岩气勘探意义的基础是富含有机质，对孤峰组

有机质富集的环境影响因素的研究较少。本文将

从这方面开展有机地球化学研究，分析孤峰组硅

质岩的有机质富集机制。

已有较多学者对孤峰组开展了有机地球化学

研究，主要集中在生烃条件和古环境变化方面。

葛海霞和张枝焕（2015）和刘敬维（2018）对下

扬子黄桥—句容地区孤峰组烃源岩进行分析，认

为其形成于咸水环境，是成熟度较高的烃源岩，

具有较高的有机质丰度，生烃物质基础较好。岩

石热解参数数据表明，孤峰组有机质类型以混合

型为主（张福榕等，2017），但干酪根类型包括了

I型、II型至III型（吴浩，2014；刘敬维，2018；

方朝刚等，2019）。热演化成熟度达到成熟至高成

熟阶段 （张福榕等，2017） 或低熟至成熟阶段

（方朝刚等，2019）。孤峰组有机质热成熟度的不

一致可能与不同地区有机质经历的热演化史不同

有关；而且盆地区有机质的成熟度与露头区相比

普遍较高。Takebe等（2015）对有机质碳、氮含

量及干酪根元素分析认为，孤峰组有机质存在陆

源有机质的混入。这些有机地球化学研究表明，

孤峰组有机质含量普遍较高，不同地区有机质类

型存在差异；有机质热演化程度普遍较高，但露

头区地层的热演化程度相对较低，达到低熟至成

熟 阶 段 。 在 沉 积 环 境 分 析 方 面 ， 徐 学 思 等

（1997）对中下扬子地台的研究认为孤峰组的缺氧

沉积十分发育。

本文选取安徽省巢湖地区平顶山剖面，系统

地采集孤峰组硅质岩未受污染的新鲜样品，进行

总有机碳含量以及有机质饱和烃生物标志物分

析，探讨孤峰组有机质丰度、有机母质特征、成

熟度水平以及古水体氧化还原条件，进而讨论孤

峰组有机质富集的环境控制因素，为华南油气和

页岩气勘探提供依据和参考。

1 地质背景

安徽巢湖地区在构造上属于下扬子地区。下

扬子地区位于扬子板块的东北部，地理上位于长

江下游地区，面积大约22万平方公里（图1）。东

部与东海相邻，西部以郯庐深断裂为界，东南部

以江绍深断裂为界与华夏地块接触（黄保家等，

2013；吴浩，2014；葛海霞等，2015）。研究区在

中二叠世东吴运动的影响下，发生了大规模的海

平面下降（He et al., 2006）。该时期下扬子地区发

生了强烈的地裂运动，导致该区形成相对深水的

盆地环境（朱同兴，1989），沉积形成了孤峰组黑

色层状硅质岩 （廖志伟等，2016；李旭兵等，

2011）。该深水盆地周围被浅水碳酸盐岩台地环

绕，是一个台内断陷盆地。

巢湖地区出露下二叠统栖霞组、中二叠统孤

峰组和银屏组（图2a）。栖霞组上部岩性为浅灰

色厚层至块状生物碎屑石灰岩，富含珊瑚、蜓

类、腕足等化石，顶部为障积岩生物礁灰岩。栖

霞组与上覆孤峰组地层呈平行不整合接触，是一

个沉积间断面。孤峰组地层在研究区内从下至上

可分为三段：磷质结核段、放射虫硅质岩段和硅

质岩—泥岩互层段（图2）。磷质结核段主要岩性

是含磷质结核的泥质硅质岩和泥岩（图2b），含

有菊石、放射虫及海绵骨针生物化石 （图2c）。

该段底部为褐色泥岩，夹多层由火山灰蚀变而成

的斑脱岩。放射虫硅质岩段岩性为黑色硅质岩夹

页岩，薄层（3~8 cm）状，单层厚度在该段下部较

薄（约3 cm），上部则相对较厚 （5~8 cm）。野外
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见多层厚约 1 cm 斑脱岩 （图 2d） 及菊石化石。

在光学显微镜下，该段含骨针及放射虫化石（图

2e-g）。该段地层有机碳含量较高，岩石表面污

手 （图2f）。黑色硅质岩—泥岩互层段，受现代

风化作用影响，其颜色变为黑褐色。斑脱岩层相

对下部地层较多。在孤峰组顶部，1至2 cm的斑

脱岩层密集分布。显微镜下见弱的水平纹层沉积

构造 （图 2h） 以及丰富的放射虫化石 （图 2i）。

银屏组主要岩性为深灰色页岩，在现代风化作用

影响下变为杂色页岩，与下部孤峰组呈整合接触

（赵永泉等，1983；徐伟民，1990；潘继平等，

2011；吴勘等，2015；李朋等，2017；袁飞，

2018；张玺华等，2018）。银屏组之上发育龙潭

组泥岩、砂岩和煤层。

2 实验方法

2.1 总有机碳（TOC）含量分析

用玛瑙研钵将样品研磨至200目以下。准确称

取5 g粉末样品置于烧杯中，加入3 N稀盐酸，去

除样品中碳酸盐等无机碳成分，用去离子水搅拌

并离心清洗至少3次，直到上层清液酸碱度为中

性。之后，残余物在50℃的烘箱中进行烘干，收

集并称重。对处理完成的残余粉末进行有机碳含

量分析，测试所用仪器为Vario EL Ⅲ型元素分析

仪，有机碳含量的准确度优于0.3%。

2.2 色谱—质谱（GC-MS）分析

首先使用索氏抽提法提取孤峰组样品中的有

机质。用约300 mL三氯甲烷，加入适量铜片，在

80~85℃下抽提72个小时，经过旋蒸后恒重。再利

用石油重油四组分（SARA）的方法，先加入正己

烷过滤除去沥青质，再将滤液充入装有硅胶和氧

化铝（体积比3: 2）的层析柱，依次使用正己烷、

二氯甲烷+正己烷（体积比2: 1）及三氯甲烷+无水

乙醇（体积比98: 2）洗脱，分别得到饱和烃、芳

烃 、 胶 质 。 对 其 中 饱 和 烃 进 行 色 谱 — 质 谱

（GC-MS）分析。实验仪器所用型号为美国安捷伦

公司的7890气相色谱仪搭配5975C质谱仪。色谱

柱型号为DB-5MS，60 m×0.25 mm×0.25 μm。载气

为氦气 （纯度99.999%），载气流速为1 mL/min，

进样口温度为 300℃，进样量为 1 μL；离子源

（EI）温度设为230℃，四级杆温度为150℃，传输

线温度为280℃。采用全扫描模式，扫描范围为m/z

50~550；采用-70eV电子轰击能；样品为正己烷溶

解，溶剂延迟设为 7 min。升温程序为：初温

50℃，保留1 min；以20℃/min升至100℃，保留

0 min；以3℃/min升至315℃，保留32 min。

图1 下扬子地区构造纲要图（改自潘继平等，2011）

Fig. 1 Tectonic outline map of lower Yangtze region
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3 实验结果

3.1 总有机碳（TOC）含量

巢湖地区孤峰组 TOC 含量分布在 0.48%至

21.48%之间，大多数分布在0.48%至9.64%之间，

平均值为4.52%（表1，图2）。垂向上，孤峰组硅

质岩TOC曲线存在两个高峰层段，一个出现在孤

峰组下部的磷质结核段，另一个出现在孤峰组上

部的放射虫硅质岩段的上部 （图2）。其它层段

TOC含量变化较小，呈基线分布。

3.2 饱和烃生物标志物特征

3.2.1 正构烷烃组成与分布特征

巢湖地区孤峰组硅质岩的饱和烃正构烷烃

（m/z=85）分布图表明，正构烷烃的化合物分布呈

“前峰型”（图3），碳数分布范围为 nC13至 nC35,主

峰碳为 nC16、 nC18 或 nC20，其中以 nC18 和 nC20 为

主，个别样品主峰为 nC16 （图3，表2）。Pr/Ph比

值在 0.25 至 0.53 之间，多数分布在 0.3 至 0.5 之

间，平均值为0.37。Pr/Ph比值在孤峰组垂向上表

现出起伏变化，在0.37上下波动。其中，该比值

在孤峰组放射虫硅质岩段下部较低，而在放射虫

硅质岩段的上部和孤峰组磷质结核段的上部则较

高 （图 4）。Pr/nC17 比值分布在 0.13 至 0.62 之间

（平均值为0.31），Ph/nC18比值分布在0.25至 0.73

之间 （平均值为0.43）。长链正构烷烃 （≥nC25）

存在于所有的孤峰组样品中，但含量较低 （图

（a）地层岩性柱；（b）磷质结核；（c）磷质结核，单偏光，样品CH17；（d）放射虫硅质岩段下部野外相片；（e）放射虫，单偏光，样品CH29；
（f）放射虫硅质岩段上部野外相片；（g）海绵骨针和放射虫，单偏光，样品CH66；（h）弱的微纹层以及放射虫化石，

单偏光，样品CH80；（i）放射虫化石，单偏光，样品CH80

图2 巢湖地区中二叠统地层柱状图及镜下照片
Fig. 2 Stratigraphic column and microscopic images of the middle Permian strata in Chaohu area
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样品

CH04
CH05
CH06
CH07
CH08
CH09
CH10
CH11
CH12
CH13
CH14
CH15
CH16
CH17
CH18
CH19
CH20
CH21
CH22
CH23
CH24
CH25
CH26
CH27
CH28
CH29
CH30
CH31
CH32
CH33
CH34
CH35
CH36
CH37
CH38
CH39
CH40
CH41
CH42
CH43
CH44
CH45
CH46
CH47
CH48
CH49
CH50

地层

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

岩性

泥质硅质岩

泥质硅质岩

泥质硅质岩

泥质硅质岩

泥质硅质岩

泥质硅质岩

泥质硅质岩

泥质硅质岩

泥质硅质岩

泥质硅质岩

泥质硅质岩

泥质硅质岩

泥质硅质岩

泥质硅质岩

泥质硅质岩

泥质硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

TOC/%
8.43
6.23
6.69
7.26
3.35
6.64

15.44
0.48
9.64
6.53
4.40

17.36
16.55
7.95
9.28

21.48
4.87
2.57
1.88
2.13
1.59
3.57
2.66
1.31
0.80
2.02
2.06
1.79
2.04
0.80
0.67
0.84
0.97
0.65
1.73
1.34
1.53
1.16
1.96
1.03
1.11
2.05
1.03
1.02
1.19
3.43
2.77

样品

CH51
CH52
CH53
CH54
CH55
CH56
CH57
CH58
CH59
CH60
CH61
CH62
CH63
CH64
CH65
CH66
CH67
CH68
CH69
CH70
CH71
CH72
CH73
CH74
CH75
CH76
CH77
CH78
CH79
CH80
CH81
CH82
CH83
CH84
CH85
CH86
CH87
CH88
CH89
CH90
CH91
CH92
CH93
CH94
CH95
CH96
CH97

地层

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

孤峰组

岩性

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

硅质岩

TOC /%
2.48
1.93
2.71
4.40
3.41
3.39
3.60
3.56
6.40
5.58
8.24

13.16
10.08
4.47
8.42
5.35
5.77

14.19
14.25
11.35
14.70
9.25

11.96
12.42
8.04
2.59
0.82
1.67
2.76
1.95
1.22
0.89
0.96
1.72
0.96
1.28
1.90
1.62
1.44
1.04
0.72
0.89
1.27

1.18
1.30
1.01

3）。 长 链 正 构 烷 烃 与 所 有 正 构 烷 烃 的 比 值

ΣnC25-35/ΣnC13-35分布在0.16至 0.36之间，平均值

为0.23 （表2）。垂向上该比值表现为起伏变化。

其中，该比值在孤峰组磷质结核段的下部较高，

在孤峰组放射虫硅质岩段顶部呈现逐渐升高的趋

势，在其它层段特别是磷质结核段的上部则较低

（图4）。碳优势指数 （CPI） 在 0.76至 0.97之间，

平均值为0.86，垂向上无明显变化，在0.9附近波

动（图4）。

3.2.2 萜烷与藿烷组成与分布特征

研究区孤峰组硅质岩中萜烷分布较完整，碳

数分布范围一般为C13至 C35之间。三环萜烷中以

C23-三环萜烷为主峰（图5）。其中C24-四环萜烷/

C26-三环萜烷比值在0.92 至 1.26之间，平均值为

1.07（表2）。垂向上该比值向上逐渐缓慢升高（图

6）。藿烷系列中C30-αβ-藿烷和C29莫烷含量很高

（图5）。C27 18α-三降藿烷（Ts）与C27 17α-三降

藿烷（Tm）比值 Ts/ (Ts+Tm）分布在0.3至0.58之

间，平均值为0.51（表2）。垂向上，该比值在孤

峰组中变化小。伽马蜡烷指数在 0.13 至 0.43 之

间，平均值为0.19。垂向上，该比值在孤峰组中基

本保持不变（图6）。C31升藿烷在样品中丰度相对

较低，C31 升藿烷 22S/(S+R)比值为 0.53至 0.59之

间，平均值为0.56.。垂向上，该比值变化较小，

在0.56附近波动（图6）。C30莫烷/与C30 αβ藿烷比

值在0.13至0.22之间，平均值为0.16。垂向上，该

比值变化显示在孤峰组下部变化较小，在0.15左

右波动，而在孤峰组上部有逐渐升高的趋势（图

6）。孤峰组样品中升藿烷指数位于分布在0.04至

0.06之间，平均值为0.05。升藿烷指数垂线上呈现

起伏变化特征。其中，该指数在孤峰组磷质结核

段的上部较高，而在孤峰组放射虫硅质段的上部

则较低。

3.2.3 甾烷组成与分布特征

孤峰组硅质岩中甾烷的主要包括C27重排胆甾

烷系列、C27胆甾烷系列、C29重排谷甾烷、C28麦角

甾烷系列和C29谷甾烷系列，其中以C27胆甾烷为

主（图7）。这些甾烷化合物相对含量垂向上从孤

峰组底部到顶部变化较小。规则甾烷系列中，C27

ααα 20R胆甾烷、C28 ααα 20R麦角甾烷及C29 ααα
20R谷甾烷呈现 “V型”分布特征（图7）。其中

C27 ααα 20R胆甾烷比C29 ααα 20R谷甾烷含量高。

表1 巢湖地区孤峰组总有机碳（TOC）数据表
Table 1 TOC data of the Gufeng Formation in Chaohu
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图3 巢湖孤峰组硅质岩饱和烃m/z 85特征离子质量色谱图
Fig. 3 Characteristic ion mass chromatography (m/z 85) of saturated hydrocarbons of Gufeng cherts in Chaohu area
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C27 ααα 20R胆甾烷比例（% C27 = C27/(C27+C28+C29)）

分布在28%至46%之间，平均值为39.9%（表2）。

垂向上，该比值在孤峰组上下部分变化较小，在

40%上下波动 （图 8）。C28 ααα 20R 麦角甾烷及

C29 ααα 20R谷甾烷百分比分别为25%至31%（平

均值为28%）和27%至43%（平均值为32%）（表2）。

甾烷C29 ααα 20S/(20S+20R）比值在0.37至0.46 之

间，平均值为0.4 （表2）。垂向上，该比值在整

个研究层位变化较小，在 0.58附近波动（图8）。

4 讨论

4.1 孤峰组有机质热成熟度

成熟度过高的有机质，在利用生物标志物解

释环境时需要谨慎（Farrimond et al., 1998），因此

在开展环境分析之前，首先要评估有机质的热成

熟度。奇偶碳优势指数（CPI）受有机质热成熟度

的影响，未熟的有机质中该指数会明显高于或低

于1.0（Peters et al., 2005）。孤峰组样品中CPI指数

在0.66至0.97之间，平均值仅为0.86，具有偶数碳

优势，但这不能说明其有机质是未熟或成熟的。

CPI指数小于1可能与高盐环境有关（Peters et al.,

2005）。C29 ααα甾烷和C31升藿烷的R生物构型和S

地质构型（或非生物）异构体的相对丰度与有机

质热成熟度有关，成熟度越高，20S构型的比例越

高。当有机质达到成熟时，C29 ααα甾烷20S/(20S+

20R)、C31升藿烷22S/(S+R)比值分别达到0.55和0.6

的 平 衡 值 （Farrimond et al., 1998; Peters et al.,

2005）。孤峰组样品C29 ααα甾烷20S/(20S+20R)比值

分布在0.37至0.46之间，平均值为0.40，远低于平

衡值0.55。而C31升藿烷22S/(S+R)比值分布在0.53

至0.59之间，平均值为0.56，低于平衡值0.6。这

两个热成熟度参数表明孤峰组有机质C29 ααα甾烷

和C31-升藿烷的异构化作用尚未达到平衡，C29 ααα
甾烷20S/(20S+20R)与 C31升藿烷22S/(S+R)交汇图

（图9a）表明其热成熟程度是生油窗的早期，但未

达到生油高峰。18α-三降藿烷（Ts）较稳定，受

热成熟度影响较小，而17α-三降藿烷（Tm）则随

成熟度的变化而变化，因此Ts/(Ts+Tm)比值也是成

熟度指标（Seifert and Moldowan, 1978; Kolaczkowska

et al., 1990; Peters and Moldowan, 1993）。随着热演

表2 巢湖地区孤峰组样品饱和烃生物标志物参数表
Table 2 Biomarkers data of saturated hydrocarbons of the Gufeng Formation in Chaohu area

样品

CH01
CH03
CH05
CH09
CH13
CH17
CH21
CH25
CH29
CH33
CH41
CH44
CH48
CH52
CH56
CH60
CH64
CH68
CH72
CH80

碳数分布

（主峰碳）

C13-C35(C18)
C13-C35(C18)
C13-C35(C16)
C14-C35(C18)
C14-C35(C18)
C14-C35(C18)
C14-C35(C20)
C14-C35(C20)
C13-C35(C18)
C13-C35(C18)
C13-C35(C18)
C13-C35(C18)
C13-C35(C18)
C14-C35(C20)
C13-C35(C20)
C13-C35(C20)
C13-C35(C20)
C13-C35(C16)
C13-C35(C20)
C13-C35(C18)

CPI
0.84
0.86
0.9

0.83
0.91
0.89
0.91
0.93
0.81
0.97
0.79
0.77
0.66
0.92
0.94
0.89
0.76
0.83
0.92
0.93

Pr/Ph
0.39
0.35
0.53
0.32
0.41
0.43
0.44
0.25
0.34
0.26
0.26
0.37
0.39
0.28
0.46
0.34
0.39
0.31
0.5
0.33

Pr/nC17

0.41
0.29
0.28
0.35
0.62
0.2

0.21
0.16
0.49
0.16
0.38
0.54
0.35
0.13
0.2

0.24
0.26
0.27
0.16
0.44

Ph/nC18

0.6
0.33
0.42
0.51
0.73
0.31
0.32
0.35
0.53
0.4

0.57
0.63
0.4

0.27
0.33
0.3

0.31
0.41
0.25
0.54

ΣnC25-35
/ΣnC13-35

0.22
0.22
0.23
0.25
0.26
0.17
0.16
0.21
0.28
0.18
0.22
0.30
0.18
0.21
0.21
0.36
0.25
0.18
0.22
0.27

C24/C26

0.99
0.96
1.08
1.08
1.14
1.09
1.02
1.07
0.92
1.07
1.19
1.03
0.98
1.13
1.09
0.94
1.01
1.17
1.26
1.2

Ts/(Ts+Tm)
0.5
0.5

0.48
0.51
0.55
0.53
0.55
0.55
0.51
0.55
0.52
0.3

0.49
0.54
0.5

0.47
0.48
0.51
0.58
0.49

C31升藿烷22S/(S+R)
0.57
0.55
0.54
0.58
0.58
0.58
0.56
0.57
0.56
0.56
0.53
0.55
0.57
0.53
0.59
0.55
0.56
0.53
0.59
0.56

C29 20S
/(S+R)
0.39
0.46
0.42
0.4
0.39
0.39
0.38
0.37
0.4
0.39
0.41
0.42
0.44
0.42
0.38
0.38
0.39
0.41
0.35
0.4

C30M
/C30H
0.16
0.15
0.16
0.13
0.16
0.15
0.15
0.13
0.16
0.13
0.15
0.16
0.16
0.17
0.18
0.16
0.16
0.16
0.17
0.22

γ/C30H
0.19
0.16
0.43
0.18
0.2

0.21
0.19
0.13
0.18
0.18
0.2

0.22
0.17
0.18
0.18
0.15
0.16
0.15
0.18
0.16

升藿烷

指数

0.04
0.05
0.04
0.04
0.05
0.06
0.05
0.04
0.04
0.05
0.05
0.05
0.05
0.06
0.04
0.04
0.04
0.06
0.04
0.04

%C27

43
41
28
44
40
39
38
30
43
37
42
44
41
35
39
44
44
46
36
44

%C28

27
31
29
29
29
27
29
28
28
30
31
27
31
32
28
25
26
26
27
27

%C29

30
28
43
27
31
34
33
42
29
33
27
29
28
33
33
31
30
28
37
29

注：C24/C26=C24-四环萜烷/C26-三环萜烷；升藿烷指数=C35/ΣC31-35升藿烷；C30M/C30H=C30莫烷/C30αβ藿烷；γ/C30H=伽玛腊烷指数，即伽玛腊烷/C30

αβ藿烷；%C27=C27/(C27+C28+C29)；%C28=C28/(C27+C28+C29)；%C29=C29/(C27+C28+C29); CPI指数代表奇偶碳优势指数
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图4 正构烷烃生物标志物参数Pr/Ph比值、ΣnC25-35/ΣnC13-35比值以及CPI曲线分布图
Fig. 4 Profiles of n-alkane biomarkers Pr/Ph ratios, ΣnC25-35/ΣnC13-35 ratios and CPI

化程度的增加，Ts/(Ts+Tm)值逐渐增大，在生油阶

段晚期该值达到0.5（Peters and Moldowan, 1993）。

但是该比值也会受到岩性和有机质来源的影响

（Seifert and Moldowan, 1978; Peters and Moldowan,

1993）。Ts/(Ts+Tm)与C29 ααα甾烷20S/(20S+20R)交

汇图 （图9b） 表明，巢湖地区孤峰组样品的 Ts/

(Ts+Tm)比值和C29 ααα甾烷20S/(20S+20R)比值相关

性较弱（R2=0.16）。说明巢湖地区样品Ts/(Ts+Tm)

比值可能受到了除热成熟度以外的其它环境因素

如岩性和有机质来源的影响。莫烷与藿烷形成于

成岩阶段，与αβ藿烷相比，莫烷更加不稳定，在

后生阶段减少的更快。因此C30莫烷/C30 αβ藿烷比

值可用于指示热成熟度，热成熟度越高，该比值

越小，比如在成熟生油源岩中该比值小于 0.15

（Seifert and Mcldowan, 1978; Peters et al., 2005）。巢

湖地区样品中C30莫烷/C30 αβ藿烷比值在0.13至0.22

之间，平均值为0.16，说明孤峰组有机质接近于成

熟阶段。

4.2 孤峰组有机质母质来源

长链正构烷烃C25至C31是陆地植物蜡的主要特

征，在热演化成熟过程中基本不变（Ishiwatari et

al., 1999）。水生浮游植物与陆地高等植物相比更
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图5 巢湖孤峰组硅质岩饱和烃m/z 191特征离子质量色谱图
Fig. 5 Characteristic ion mass chromatography (m/z 191) of saturated hydrocarbons of Gufeng cherts in Chaohu area
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图6 萜烷与藿烷生物标志物参数C30莫烷/C30-αβ藿烷比值、C24-四环萜烷/C26-三环萜烷比值、C31升藿烷22S/(22S+22R)、伽
玛腊烷指数（伽玛腊烷/C30 αβ藿烷，γ/C30H）、Ts/(Ts+Tm)、以及升藿烷指数（C35升藿烷/ΣC31-35升藿烷）曲线图

Fig. 6 Profiles of terpane biomarkers C30 moretane/C30αβ hopane ratio, C24-tetracyclic terpane/C26-tricyclic terpane ratio, C31

homohopane 22S/(22S + 22R), gammacerane index,Ts/(Ts+Tm), and homohopane index (C35 homohopane/ΣC31-35 homohopane)

富含C14至C19正构烷烃（Galimov et al., 2006）。巢

湖地区孤峰组样品正构烷烃碳数分布范围为C13至

C35和C14至C35，主峰碳为C16、C18及C20，以低碳数

为主，表明孤峰组硅质岩的有机母质来源以低等

水生生物如浮游植物为主。同时，较低ΣnC25-35/

ΣnC13-35比值（表2，图5）也表明有机质母质是短

链烷烃为主的低等水生生物，含少量高等植物。

长链三环萜烷反映藻类水生植物的贡献，而C24-四

环萜烷则代表了陆源有机质的输入，因而C24-四

环/C26-三环萜烷比值可以反映有机质的来源（Peters

et al., 2005）。较高C24-四环/C26-三环萜烷比值（约

1.75） 代表陆源高等植物贡献较大，较低 （约

0.9） 比值代表陆源植物贡献小，比值在 1.00 至

1.62之间则可能与高盐度水体中C24-四环萜烷异常

高有关（Peters et al., 2005）。巢湖孤峰组的C24-四

环/C26-三环萜烷的比值分布在0.92至 1.26之间，

平均值为1.07，可能与陆源高等植物贡献小或者水

体盐度较高有关。由于藿烷主要来自细菌（Tissot

and Welte, 1984; Bechtel et al., 2001），孤峰组较高

的藿烷含量（图5）说明其有机质中来自细菌的贡

献也较为突出。C27胆甾烷有机母质主要来自浮游

生物或藻类的贡献，而C29谷甾烷的有机母质主要

来自陆源高等植物（Volkman, 1986）。巢湖地区孤

峰组样品中C27 ααα 20R胆甾烷、C28 ααα 20R麦角

甾烷及 C29 ααα 20R 谷甾烷呈“V”型分布 （图

5），其中C27相对C29含量明显要高，说明甾烷的有

机母质类型主要以海洋浮游藻类为主。样品有机

质中C27-C28-C29ααα 20R甾烷三角图（图10）也表

明有机母质主要来自浮游生物以及细菌的贡献，

同时含少量高等植物（Hunt, 1996）。

832



耿梓傲等：下扬子巢湖地区中二叠统孤峰组富有机质硅质岩有机地球化学特征6 期

图7 巢湖孤峰组硅质岩饱和烃m/z 217特征离子质量色谱图
Fig. 7 Characteristic ion mass chromatography (m/z 217) of saturated hydrocarbons of Gufeng cherts in Chaohu area
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4.3 孤峰组沉积水体氧化还原条件

姥鲛烷（Pr）和植烷（Ph）是植醇分别在氧

化环境和还原环境中进行地球化学成岩作用过程

中形成的 （Bendoraitis et al., 1962; Maxwell et al.,

1971; Brooks et al., 1969）。因此，Pr/Ph比值可以

指示沉积水体的氧化还原条件 （Didyk et al.,

1978; Candra et al., 1994; Escobar et al., 2011），Pr/

Ph比值小于1，指示缺氧环境，大于1则指示氧

化环境。然而，Peters和Moldowan （1993） 认为

Pr/Ph比值大于3时反映陆源有机质在氧化环境下

记录的信号，而Pr/Ph比值在1至3之间则指示贫

氧的沉积水体环境。孤峰组样品的Pr/Ph比值最高

值为0.6，平均值为0.37，表明孤峰组沉积水体为

缺氧的环境。Pr/nC17与Ph/nC18交汇图（图11）也

表明样品有机质沉积水体为还原的海洋环境。伽

玛蜡烷是一个非藿烷的C30三萜烷，可能来自于四

膜虫醇，是由高盐度环境下原生生物细胞膜中脂

类取代类固醇物质形成的 （ten Haven et al.,

1987）。因此，较高的伽玛蜡烷指数一般指示分

层、缺氧的水体特征（Schoell et al., 1994; Kenig et

al., 1995; Sinninghe Damsté et al., 1995）。Xie 等

（2007） 认为伽玛蜡烷指数 （伽玛蜡烷/C30 αβ藿
烷）大于0.2反映分层缺氧的水体特征。巢湖地

区孤峰组伽玛腊烷指数均值为0.2，表明沉积环境

盐度较高、缺氧的沉积水体环境。C31至C35五升藿

烷的前躯物是细菌藿四醇，该物质在水体中富游

离态氧气时被氧化为C32酸，通过失去羧基团形成

C31藿烷，当氧气消耗完后变成C32至C35系列保存

下来 （Peters and Moldowan, 1993）。高的C35五升

藿烷含量反映高度缺氧还原环境 （Demainson et

al., 1983; Peters and Moldowan, 1991），C32 二升藿

图8 甾烷生物标志物参数C27 ααα 20R胆甾烷百分含量（%
C27）及C29 ααα 20S/(20S+20R)比值垂向变化特征

Fig. 8 Profiles of sterane biomarkers C27 ααα 20R sterane
percentage (%C27) and C29 ααα 20S/(20S+20R) ratios

图9 巢湖地区孤峰组硅质岩C31升藿烷与C29 ααα甾烷20S/(20S+20R)交汇图（a）及Ts/(Ts+Tm)与
C29 ααα甾烷20S/(20S+20R)甾烷交汇图（b）

Fig. 9 Crossplots between C31 homohopane vs. C29 ααα sterane 20S/(20S+20R) (a) and Ts/(Ts+Tm) vs. C29 ααα sterane 20S/(20S+20R)
(b) of the Gufeng chert in Chaohu area (After Hosseiny et al., 2016)
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烷、C33三升藿烷和C34四升藿烷含量较高时反映贫

氧的环境（Demainson et al., 1983）。孤峰组样品中

升藿烷指数位于0.04至0.06之间，平均值为0.05，

说明孤峰组沉积时期古水体并没有达到高度缺氧

的程度。结合其它指标，作者认为孤峰组古沉积

水体主要为缺氧的还原环境，水体具有中等程度

的分层特征，很可能与海洋最小氧化带有关。孤

峰组普遍发生的中等分层的缺氧环境可能与当时

较为炎热和干旱的气候有关 （Chen et al., 2013;

Rey et al., 2018），炎热的条件会导致水体脱氧，干旱

的气候引起水体蒸发量升高，从而导致水体分层

并缺氧。

4.4 孤峰组有机质富集规律

有机质的保存与埋藏聚集主要与有机质的物

质基础以及保存条件有关。有机质的物质基础主

要是表层水体光合作用过程中形成的有机质总

量，也就是水体的初级生产力水平，初级生产力

水平越高，形成的有机质总量越高，沉淀到海底

的有机质就会越多，进而促进有机质的富集

（Pedersen and Calvert, 1990; Sageman et al., 2003）。

有机质的保存条件主要是指古沉积水体的氧化还

原条件和沉积速率，表层水体形成的有机质在沉

淀到海底并埋藏的过程中很容易被水体中氧气进

行氧化分解，导致绝大部分有机质被分解或以悬

浮或溶解有机质的形态存在，只有少量 （小于

10%）有机质最终沉淀到海底沉积物中并最终埋藏

下来。缺氧或还原的水体中氧气含量较少，有机

质被氧化的程度较低，容易被保存下来形成有机

质的富集 （Demaison and Moore, 1980; Arthur and

Sageman, 1994）。这两个环境因素均可以引起沉积

物中有机质的富集。巢湖地区孤峰组黑色硅质岩

中有机碳含量一般较高，TOC一般大于3% （图

2），TOC曲线在孤峰组垂向上部变化表现为基线

（TOC=5%）基础上出现两个高峰值，分别位于孤

峰组磷质结核段以及放射虫硅质岩段的上部。这

两个TOC峰值的平均值能达到13%。这些有机质

富集的环境控制因素是什么？从生物标志物的各

种氧化还原条件的参数上看，古沉积水体为分层

不明显的缺氧环境，有利于有机质的富集，这可

能是孤峰组普遍富集有机质（TOC一般大于3%）

的原因。但在孤峰组磷质结核段以及孤峰组放射

虫硅质岩段上部有机质富集的两个高峰并没有对

应着这些氧化还原指标的高峰值，说明此时有机

质更大规模的富集与其它因素如海洋初级生产力

或沉积速率相关。一般而言，低沉积速率反映沉

积物来源较少，在一次海泛沉积基本旋回中形成

的单层厚度较小。孤峰组硅质岩为薄层状，单层

厚度一般为5 cm左右，单层厚度在TOC的高峰段

并没有发生改变，可能说明沉积速率并不是大规

模有机质富集的原因。孤峰组沉积时期，巢湖地

区位于扬子台地边缘向秦岭海的过渡地带（何卫

红等，1999）。与现代位置不同，华南板块二叠纪

时期古地理方位相对现代方位逆时针旋转 70°

图 10 巢湖地区孤峰组硅质岩有机质C27-C28-C29ααα 20R
甾烷三角图

Fig. 10 Ternary diagram of C27-C28-C29ααα 20R sterane of
Gufeng cherts in Chaohu area (After Hunt, 1996)

图11 巢湖地区孤峰组Pr/nC17与Ph/nC18交汇图
Fig. 11 Crossplot between Pr/nC17 vs. Ph/nC18 of the Gufeng

Formation in Chaohu area (After Shanmugam, 1985)
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（Nie, 1991），古地理上该古海域属于古特提斯洋的

东部，由于处于信风带，洋流上涌较为普遍。洋

流上涌带来的营养物质能引发表层水体浮游植物

繁盛，导致初级生产力的升高。孤峰组磷质结核

段富含的磷是洋流上涌区的沉积特征（Schuffert et

al., 1998; Laurent et al., 2015），说明有机质的大规

模富集可能与洋流上涌引发的表层水体初级生产

力迅速升高有关（Zhang et al., 2019）。洋流上涌强

度在孤峰组磷质结核段和放射虫硅质岩段上部出

现两个高峰可能与气候突然变冷如卡穆拉事件

（Isozaki et al., 2007）有关，但还需要更多的工作

来证实。

5 结论

有机质的饱和烃生物标志物特征表明孤峰组

有机质热成熟度处于生油窗的早期；有机质母质

来源主要来自海洋浮游藻类和细菌，以及少量的

陆源高等植物；孤峰组古沉积水体为分层不明显

的缺氧环境。巢湖地层孤峰组黑色硅质岩普遍富

含有机质可能与温暖炎热气候下古沉积水体长期

发育中等分层的缺氧环境有关。在缺氧的海洋

中，有机质受到氧化分解的程度较低，导致有机

质在海底大量埋藏和聚集。随着气候的突然变

冷，海洋洋流上涌强度的突然升高，由洋流带来

大量的营养物质引发海洋表层浮游植物大规模繁

盛，迅速提高海洋初级生产力水平，造成有机质

更大规模的富集。
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