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基于 “磷酸盐工厂”的磷矿沉积学研究：

以黔中地区埃迪卡拉系陡山沱组磷矿为例
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摘　要　贵州黔中地区是中国埃迪卡拉 （震旦）系陡山沱组富磷矿的重要矿集区，为了揭示黔中地区陡山

沱组磷矿的成矿地质条件、矿床地质特征和成矿地质作用过程，以矿产沉积学的思想为主导，以 “磷酸盐工厂”

的理论为基础，通过含矿岩系的岩石学、沉积相和古地理等手段进行系统研究。研究表明，黔中地区陡山沱组

原生磷矿以内碎屑 （包括砂屑、砾屑、粉屑）磷矿为主，含少量鲕粒状磷矿、生物颗粒或球粒磷矿及叠层石磷

矿。矿石填隙物包括胶结物和基质，其中胶结物为围绕磷质颗粒增生的磷灰石胶结物和孔隙内的白云石胶结物，

基质为黏土质。次生磷矿包括渣土状、土状—半土状磷矿和碎裂及硅化磷块岩。古地理研究表明磷矿主要形成

于黔中古陆北部、东部边缘的无障壁海滩沉积环境，局部发育磷质叠层石为特色的潮坪。磷矿层位 （Ａ矿层和

Ｂ矿层）受 ２期海侵—海退旋回制约。黔中埃迪卡拉 （震旦）纪陡山沱组富磷矿经历了初始成矿作用、波浪簸

选富集成矿、淋滤富集成矿三阶段成矿过程，在此基础上建立了陡山沱组磷矿无障壁海滩的成矿模式。
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磷是一种生命活动必需元素，不仅是 ＤＮＡ分
子的重要组成元素，同时对生物细胞内的能量转换

有重要作用 （Ｆｌｌｍｉ，１９９６；Ｆｉｌｉｐｐｅｌｌｉ，２０１１）。沉
积型磷块岩是地壳中富磷元素的主要载体，其

Ｐ２Ｏ５含量一般大于 １８％ （Ｇｌｅｅｎｅｔａｌ．，１９９４），其
中主要的富磷矿物为自生碳氟磷灰石。磷矿床不仅

是制造农业化肥的最主要原料，而且可被用于洗涤

剂、食品产业及电子工业制造，因此磷矿是一种具

有极高工业价值的不可再生资源。

中国磷矿床资源丰富，主要分布于湖北 （震

旦纪襄阳磷矿）、贵州 （震旦纪开阳磷矿）、云南

（寒武纪昆阳磷矿） （俗称 “三阳开泰”），以及

四川等地，４个省份磷矿储量约占全国磷矿储量的
８０％以上。但中国的磷矿品位偏低，品位 ３０％以上
的富磷矿仅分布于黔中 （开阳—瓮安）一带的埃

迪卡拉 （震旦）系陡山沱组中。

对于中国埃迪卡拉 （震旦）纪—寒武纪磷矿，

许多学者对其磷质来源、成矿机理、沉积环境、成

矿模式、成矿规律进行了研究。目前普遍认为磷块

岩主要形成于生物成磷作用，即生物作用对海水中

磷质的吸附或粘结、富集间接形成磷块岩，磷块岩

大多形成于潮坪、潮道、台地等滨岸环境 （朱士

兴和王砚耕，１９８３；陈其英和郭师曾，１９８５；赵东
旭，１９８６，１９８８；叶连俊等，１９８９；杨卫东和曾允
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孚，１９９０；吴祥和等，２０００；密文天等，２００９；张
伟等，２０１５）。这些研究主要集中于初始成磷作用
研究，对初始成磷作用之后磷的富集成矿作用和成

矿机理关注不够。由中国地质大学（武汉）与贵州

省地质矿产勘查开发局 １０５、１１５、１０４地质队组成
的磷矿产学研研究团队，自 ２０１３年以来对黔中开
阳、瓮安、福泉、息烽、遵义、丹寨一带震旦系陡

山沱组磷矿进行了系统研究，取得了磷矿、尤其是

富磷矿找矿的重大突破，２０２３年获得自然资源科
学技术二等奖。在前期研究的基础上，以磷矿矿产

沉积学（杜远生等，２０２０）的思想为指导，以 “磷

酸盐工厂”的理论为基础，总结黔中震旦系陡山

沱组磷矿的岩石组成、沉积相和古地理，建立磷矿

形成的成矿模式，探索磷矿的三阶段成矿过程和成

矿机理，为黔中磷矿及华南类似磷矿的找矿勘探和

预测提供科学依据。

１　磷酸盐工厂的概念与方法体系
现代沉积型磷块岩研究通常基于对 “大洋磷

循环”系统模式的模拟和解释，探索海洋中磷块

岩的磷质来源、成磷作用、分布规律，进而探究磷

块岩的成矿模式。地质历史时期海洋中大规模成磷

作用是事件性的，巨量磷灰石的沉积一般与突发的

大洋磷循环有关。全球性成磷事件往往与气候突

变、大氧化事件及生命演化等存在密切的耦合关系

（密文天，２０１０；ＰｕｆａｈｌａｎｄＨｉａｔｔ，２０１２；Ｐｕｆａｈｌａｎｄ
Ｇｒｏａｔ，２０１７；杜远生等，２０２０；张亚冠等，２０２０）。

海洋中磷质的主要来源为陆源碎屑风化，输入

途径包括地表径流输入、风力传输和地下径流。海

水中磷酸盐的沉降、自生磷灰石的形成依赖于海水

氧化还原条件、生物化学属性以及生物沉降过程，

它们促使磷酸盐在孔隙水中达到饱和而沉淀。“磷酸

盐工厂”（ＰｕｆａｈｌａｎｄＧｒｏａｔ，２０１７）是对现代和地史
时期大规模成磷作用的理论解释，既包括磷的物质

来源、初始聚磷作用，也包括初始富磷沉积的再改

造、富集、最终形成磷矿床的全部过程，即 “磷酸

盐工厂”的原料 （磷的来源和聚磷作用）、元器件

（磷矿的结构组分）和产品 （磷块岩矿层或矿体）。

１１　磷的来源
海洋中的磷主要来自于地表风化的产物。与陆

源磷质输入相比，海底热液和火山活动对海洋中磷

的贡献微不足道。即便是在海底火山活动带或热液

喷口附近的富磷沉积物，其中的磷也是海水中的磷

质被铁、锰氧化物吸附形成，而不是热液所带来的

磷质（Ｂａｔｕｒｉｎ，１９９０；Ｒｕｔｔｅｎｂｅｒｇ，１９９２；Ｂｅｒｎｅｒ，１９９３）。
陆表风化输入到海洋的磷质产物主要分为 ４

种：溶解的无机磷、溶解的有机磷、微粒无机磷和

微粒有机磷。海洋中的磷包括能被生物利用进入海

洋生物圈循环的活性磷和以悬浮态无机微粒的形式

存在的非活性磷 （Ｂａｔｕｒｉｎ，１９８２；Ｃｏｍｐｔｏｎｅｔａｌ．，
２０００）。活性磷是海洋生命繁殖和演化所需的物质
基础，是大洋初级生产力的限制因素。活性磷主要

为海洋中溶解的无机磷 （正磷 酸 盐，Ｈ２ＰＯ
－
４、

ＨＰＯ２－４、ＰＯ
３－
４），也包括少量溶解的有机磷、氢氧

化物吸附的磷及碳酸盐结合磷。非活性磷主要是陆

地输入的多以悬浮态无机微粒的形式存在的磷，包

括陆源碎屑磷和铁、锰氢氧化物、黏土吸附磷

（Ｄｅｌａｎｅｙ，１９９８）。非活性的碎屑磷大都赋存于矿
物晶格中，难以释放迁移并被生物循环利用，所以

碎屑磷质成分一般难以进入生物圈循环（Ｃｏｍｐｔｏｎ
ｅｔａｌ．，２０００）。

进入海洋的活性磷一般不会直接在浅水海岸沉

积，而是被海洋表层生物利用进入生物圈循环，并

以有机质的形式沉降到深海，或是氧化降解形成可

溶解的无机磷酸盐。这些磷在深海形成巨大磷库，

深部富磷的海水再由上升洋流携带重新进入浅水透

光带，进入海洋生物圈循环重复利用 （Ｃｏｍｐｔｏｎ
ｅｔａｌ．，２０００），仅有少部分磷酸盐通过有机质埋藏
或无机沉降形成自生磷质矿物被固定在沉积物中。

大部分非活性磷分散在碎屑颗粒中直接沉降于

深海或陆架边缘。河口或近陆架附近很难形成自生

磷灰石沉积 （Ｆｉｌｉｐｐｅｌｌｉ，２０１１），但也有部分悬浮
态的无机形成磷的络合物 （如铁氢氧化物和黏土

络合物）沉积在海陆交互环境。受氧化还原或海

水盐度的变化影响，被吸附的悬浮态磷同样有部分

解吸附释放形成溶解的磷 （即活性磷）进入生物

圈 （Ｆｉｌｉｐｐｅｌｌｉ，２０１１）。

１２　聚磷作用
聚磷作用是指海洋中的磷在适合的物理化学条

件下聚集的过程。陆表风化的磷，尤其是活性磷首

先进入浅层海水，作为大洋生产力的主要营养物质

进入有机质，并最终沉入深水海底，或者氧化降解
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形成可溶解的无机磷酸盐。因此表层海水是消耗磷

的过程，海水表面磷的聚集接近于零。伴随有机质

循环反复进入深水及海底，深水逐渐形成聚磷过

程，形成深水 “磷库”（Ｃｏｍｐｔｏｎｅｔａｌ．，２０００）。深
水区磷的聚集与海水年龄有关，更年轻的大洋

（如大西洋）深水含磷总量比古老的大洋 （如太平

洋）低 ４０％ （ＢｅｎｉｔｅｚＮｅｌｓｏｎｅｔａｌ．，２００４）。
深部富磷海水需要通过一种特殊的作用重新进

入浅水透光层，被海洋生态系统再次利用，达到

“磷酸盐工厂”的海水条件，并通过生物化学形式

Ａ—有机质沉降模式和 Ｆｅ－氧化还原泵模式；Ｂ１—有机沉降模式，微生物降解使沉积物中的有机质沉降量增多，并在孔隙水中释放磷酸盐

使其浓度明显增高，最终形成自生磷灰石沉积；Ｂ２—Ｆｅ－氧化还原泵模式，Ｆｅ氢氧化物吸附磷，不断在氧化还原界面上下吸附、释放磷酸

　　　　　　　 盐，形成 Ｆｅ－氧化还原泵在孔隙水中聚集磷酸盐，形成自生磷灰石

图 １　海相沉积物中自生磷灰石沉积的 ２种模式 （据 Ｆｉｌｉｐｐｅｌｌｉ，２０１１）

Ｆｉｇ１　Ｔｗｏｓｅｄｉｍｅｎｔａｒｙｍｏｄｅｌｓｏｆａｕｔｏｇｅｎｅｔｉｃａｐａｔｉｔｅｉｎｍａｒｉｎｅｓｅｄｉｍｅｎｔｓ（ａｆｔｅｒＦｉｌｉｐｐｅｌｌｉ，２０１１）

形成富磷沉积物。目前 “上升洋流学说”是深海

磷库的磷如何到达氧化还原界面附近、并导致聚磷

形成巨量磷灰石富集的主流学说。现代上升洋流发

育的地区如纳米比亚海岸、智利—秘鲁海岸、加利

福尼亚海湾及阿拉伯海，均存在成磷事件 （Ｇｏｌｄ
ｈａｍｍｅｒｅｔａｌ．，２０１０；Ｆｉｌｉｐｐｅｌｌｉ，２０１１）。地质历史
时期世界各地磷块岩的成因，如中东和北非 （摩

洛哥、约旦、埃及和突尼斯等国家及地区）晚白

垩世磷矿床、阿根廷新元古代晚期 ２次成磷事件均
利用上升洋流来解释，即上升洋流携带深部富磷海

水进入浅水海岸，在生物化学作用或其他地球化学

作用下使磷质在浅水海岸进一步聚集形成磷块岩沉

积 （ＡｂｅｄａｎｄＡｂｄａｌｌａ，１９９８；Ｐｕｆａｈｌｅｔａｌ．，２００３；
Ｂａｉｏｕｍｙｅｔａｌ．，２００７；ＧóｍｅｚＰｅｒａｌｅｔａｌ．，２０１４）。
聂文明等 （２００６）和 Ｇａｏ等 （２０１８）通过对华南
埃迪卡拉系 （震旦系）陡山沱组及灯影组含磷矿

层碳同位素研究认为，含磷矿层伴随富
１２Ｃ深部海

水通过上升洋流导致的碳同位素负漂，证明了新元

古代末期扬子板块成磷事件为上升洋流成磷模式。

Ｐｕｆａｈｌ和 Ｇｒｏａｔ（２０１７）将上升流成磷系统划分为
大陆边缘沉积系统和陆表海沉积系统。大陆边缘模

式的聚磷作用一般发生在陆架边缘有机质沉积导致

的氧气最小带，其沉积深度一般小于 １５０ｍ。而陆
表海沉积系统表层海水生产力高，表层海水蒸发驱

动的浅水环流使上升洋流带来的磷质进入浅海，刺

激整个浅海区的成磷作用，其沉积深度一般小于

５０ｍ。在非上升洋流海岸存在的富磷沉积一般使用
“Ｆｅ－氧化还原泵”系统来解释 （Ｂｅｒｎｅｒ，１９９３；
Ｎｅｌｓｏｎｅｔａｌ．，２０１０）。

正常海水化学条件下，海水中的磷酸盐浓度往

往难以达到饱和，海水中的磷酸盐很难以无机沉降

的形式产出。研究发现沉积型磷矿矿石以碳氟磷灰

石为主，而海水中碳氟磷灰石的溶解度高于羟磷灰

石和氟磷灰石，且海水中 Ｍｇ２＋的存在会增大磷酸
盐的溶解度。海水中磷酸盐的沉降主要依赖于

“磷酸盐工厂” （ＰｕｆａｈｌａｎｄＧｒｏａｔ，２０１７）作用模
式。目前主流观点认为磷灰石的自生沉积可分为 ２
个模式：有机质沉降模式和 Ｆｅ－氧化还原泵模式
（图 １） （Ｆｉｌｉｐｐｅｌｌｉ，２０１１）。海水中磷灰石的自生
沉积一般通过有机质沉积或铁氢氧化物吸附进入孔

隙水中。在氧化条件下有机磷不易释放，铁氧化物

对磷质具较强的吸附作用，而还原条件下磷质会在

有机质内迅速释放，铁氧化物受还原作用同样对磷

质解吸附，因此在氧化还原界面附近孔隙水中磷质

浓度急剧提升，进而形成自生磷灰石沉积（Ｄｅｌａｎｅｙ，
１９９８；Ｃｏｍｐｔｏｎｅｔａｌ．，２０００；Ｆｉｌｉｐｐｅｌｌｉ，２０１１）。
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除了物理富集之外，微生物聚磷作用也是一种

重要的方式。早期的 “生物成磷”是指由生物遗

体堆积而成的磷块岩，如秘鲁海岸鸟粪化石、鱼骨

化石等。虽然这些生物聚磷可以达到工业品位，但

并不能广泛发育，更难以形成大型磷块岩矿床

（Ｆｌｌｍｉ，１９９６；Ｆｉｌｉｐｐｅｌｌｉ，２０１１）。目前普遍认为
的 “生物成磷”是生物作用对海水中磷质的吸附、

粘结、富集而间接形成磷块岩沉积 （朱士兴和王

砚耕，１９８３；杨卫东和曾允孚，１９９０），而非直接
成磷。叠层石和菌藻类微生物席等生物作用对海洋

中磷酸盐的聚集、堆积是生物磷块岩沉积的一种重

要途径。这种由微生物持续磷酸盐化形成的叠层石

磷块岩在地质历史时期有广泛的分布，如早侏罗世

阿尔卑斯—地中海古构造区的叠层石磷块岩 （Ｋｒａ
ｊｅｗｓｋｉｅｔａｌ．，２０００；ＳｎｃｈｅｚＮａｖａｓａｎｄＭａｒｔíｎＡｌｇａｒ
ｒａ，２００１），早寒武世发育的西非叠层石磷块岩
（ＢｅｒｔｒａｎｄＳａｒｆａｔｉｅｔａｌ．，１９９７），中寒武世澳大利亚
北部磷质叠层石 （Ｓｏｕｔｈｇａｔｅ，１９８０；Ｓｃｈｍｉｔｔａｎｄ
Ｓｏｕｔｈｇａｔｅ，１９８２），以及新元古代末期扬子板块东
南缘广泛发育的叠层石磷块岩 （朱士兴和王砚耕，

１９８３；叶连俊等，１９８９；吴祥和等，２０００；张伟
等，２０１５）等。除叠层石磷块岩外，海洋中藻类
生物对磷酸盐的吸附、粘结造成的具有生物结构的

磷块岩同样广泛发育，如埃迪卡拉纪陡山沱期华南

鄂西地区蓝细菌胞外聚合物粘结磷质形成的颗粒磷

块岩 （Ｓｈｅｅｔａｌ．，２０１３，２０１４）。除此之外，磷质
硬体生物吸附的磷也可以形成特殊的生物聚磷作

用，如华南寒武纪底部普遍出现的 “小壳动物

群”，贵州瓮安地区 Ｂ矿层中发育的含胚胎化石的
磷块岩 （Ｘｉａｏｅｔａｌ．，１９９８；ＸｉａｏａｎｄＫｎｏｌｌ，１９９９；
密文天等，２００９；Ｃｈｅｎｅｔａｌ．，２０１４）。

１３　富磷作用
富磷作用是指初始聚磷作用形成的磷灰石富集

成矿的过程。聚磷作用虽然能够形成磷的初始富

集，但由于初始聚集的原生磷块岩和其他泥质沉积

物交互，自生磷灰石矿物一般散布于沉积物内，其

含量品位较低 （根据研究推测 Ｐ２Ｏ５含量约 １０％左
右），并不能形成具有工业价值的磷矿床 （磷矿的

最低工业品位 Ｐ２Ｏ５含量在 １２％以上）。初始成磷
事件形成的原生磷块岩往往需要经历一系列的再造

作用才能达到工业富集品位。普遍认为，磷矿床中

最为常见的颗粒状磷块岩均为原生磷块岩再改造的

产物，即再造磷块岩 （陈其英，１９８１；赵东旭，
１９８６；叶连俊等，１９８９；Ｐｕｆａｈｌｅｔａｌ．，２００３；Ｐｕ
ｆａｈｌａｎｄＧｒｏａｔ，２０１７；张亚冠，２０１６，２０１９；杜远
生等，２０１７，２０２０；Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２０１９）。

Ｂａｔｕｒｉｎ（１９７１）认为具经济利用价值的磷矿
床的形成需要经历生物化学沉积、成岩和物理富集

３个阶段，并建立了 “ＢａｔｕｒｉｎＣｙｃｌｉｎｇ” （巴图林循
环）成矿模式。此成矿模式至今仍对磷矿床成矿

解释有很大影响。Ｐｕｆａｈｌ等 （２００３）对约旦晚白垩
世磷块岩研究认为，磷质的沉积、成岩及物理富集

可以是同时期的、多期次的，对巴图林循环成矿模

式做出了更全面的补充。水流作用对原生磷块岩同

沉积的分选、搬运和再沉积形成的颗粒状磷块岩往

往具有较高的含磷品位 （Ｐ２Ｏ５含磷可达 ３５％）
（ＶａｎＫａｕｗｅｎｂｅｒｇｈ，２０１０）。陈其英 （１９８１）将中
国黔中地区陡山沱期习称的 “假鲕状”、 “砂状”

磷块岩统一划分为内碎屑磷块岩，并认为磷块岩内

碎屑是一种受水流破碎、分选形成的碎屑磷块岩，

其沉积环境一般位于靠近隆起或古陆边缘的浅水地

带 （陈其英和郭师曾，１９８５；赵东旭，１９８６）。在
新元古代末期全球性成磷背景下，黔中地区古隆起

周缘浅水地区在高能水流的多期次反复淘洗、簸选

作用下形成了巨量高品位碎屑磷块岩沉积 （叶连

俊等，１９８９；吴祥和等，２０００；夏学惠等，２０１２）。
海平面的频繁变化同样可以造成磷块岩的沉积、富

集；较高海平面条件下，有利的成磷场所可产生磷

质的沉积；较低海平面条件下，已沉积的含磷沉积

物处于浪基面以上，经过水流搬运、堆积，形成可

开采利用的磷矿床 （ＢａｉｏｕｍｙａｎｄＴａｄａ，２００５；
Ｎｅｌｓｏｎｅｔａｌ．，２０１０）（图 ３）。

１４　磷块岩的分类
含磷岩系指 Ｐ２Ｏ５含量大于 ７８％的岩石。中

国规定的磷矿边界品位为 ８％，最低工业品位的
Ｐ２Ｏ５含量为 １２％。

由于不同类型的磷块岩成因复杂、沉积环境各

不相同，因此磷块岩分类往往并不统一。现有的磷

块岩分类方法一般是根据其岩相学特征、地球化学

组分或成因特征等方面的因素划分的。国际上对磷

块岩最笼统的分类即根据磷块岩的沉积阶段，将磷

块岩分为原生磷块岩和再造磷块岩 （Ｒｉｇｇｓ，１９７９；
Ｆｌｌｍｉｅｔａｌ．，１９９１）。原生磷块岩包括自生磷块岩
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图 ２　磷矿床机械成矿模式 （据 Ｐｕｆａｈｌｅｔａｌ．，２００３）

Ｆｉｇ２　Ｍｏｄｅｌｐｈｙｓｉｃａｌｏｒｅｆｏｒｍａｔｉｏｎｏｆｐｈｏｓｐｈｏｒｉｔｅ

（ａｆｔｅｒＰｕｆａｈｌｅｔａｌ．，２００３）

和生物磷块岩。自生磷块岩是沉积物中的自生成磷

作用的产物，一般以磷质细纹层、磷质球粒或结核

形式产出。生物成因的磷块岩包括具微生物粘结结

构的叠层石或微生物纹层磷块岩，以及球状微体生

物堆积形成的磷块岩。再造磷块岩一般为原生磷块

岩受水流破碎分选、磨蚀和再沉积而来，其形态多

为颗粒状，偶含磷酸盐生物化石碎片，这种磷块岩

表 １　碎屑颗粒磷块岩和生物磷块岩结构划分方案 （据 Ｔｒａｐｐｅ，２００１；简化）

Ｔａｂｌｅ１　Ｔｅｘｔｕｒｅｃｌａｓｓｉｆｉｃａｔｉｏｎｏｆｃｌａｓｔｉｃａｎｄｍｉｃｒｏｂｅｐｈｏｓｐｈｏｒｉｔｅｓ（ｓｉｍｐｌｅｄｆｒｏｍＴｒａｐｐｅ，２００１）

异生磷酸盐颗粒（非生物席固定） 生物席固定

颗粒粒径＜２ｍｍ １０％以上颗粒粒径＞２ｍｍ

微生物席粘结磷

灰石沉积或作为

磷灰石沉积基底

泥质基质

（白云质、磷质微晶基质）

非泥质基质

（粒间胶结物或孔隙） 泥质基质

（白云质、磷质

泥晶基质）

非泥质基质

（粒间胶结物

或孔隙）
颗粒含量＜１０％ 颗粒含量＞１０％

颗粒支撑
基质支撑

泥状磷块岩／
微晶磷块岩

粒泥磷块岩 泥粒磷块岩 粒状磷块岩 漂砾磷块岩 粗砾磷块岩 生物粘结磷块岩

含磷品位较高，Ｐ２Ｏ５含量可达 ２０％左右。Ｇａｒｒｉｓｏｎ
和 Ｋａｓｔｎｅｒ（１９９０）在大洋钻探计划中对秘鲁西海岸
磷块岩研究中，将磷块岩分为 Ｆ型、Ｄ型和 Ｐ型
磷块岩 ３种类型。Ｆ型磷块岩为原生沉积的磷质薄
层、球粒或泥晶磷块岩 （胶磷矿），Ｐ型磷块岩为
中到粗粒的分选较好的砂屑磷块岩，Ｄ型磷块岩为
成岩后的磷块岩颗粒、结核或硬底。其中 Ｆ型磷
块岩为原生磷块岩，Ｐ型和Ｄ型磷块岩为再造磷块
岩，一些 Ｄ型磷块岩为 Ｐ型磷块岩砂屑颗粒胶结
固化的产物，且成岩后的 Ｄ型磷块岩再次受水流
破碎，又重新变为 Ｐ型磷块岩 （ＧａｒｒｉｓｏｎａｎｄＫａｓｔ

图 ３　海平面变化与磷矿床机械成矿模式

（据 Ｂａｉｏｕｍｙｅｔａｌ．，２００５）

Ｆｉｇ３　Ｍｏｄｅｌｏｆｓｅａｌｅｖｅｌｃｈａｎｇｅａｎｄｐｈｙｓｉｃａｌｏｒｅｆｏｒｍａｔｉｏｎ

ｏｆｐｈｏｓｐｈｏｒｉｔｅ（ａｆｔｅｒＢａｉｏｕｍｙｅｔａｌ．，２００５）

ｎｅｒ，１９９０）。
根据磷块岩的结构类型和矿物组分，可以将不

同的磷块岩相进行更为细致和全面的划分。由于磷

块岩和碳酸盐岩在结构类型上有许多相似性，

Ｔｒａｐｐｅ（２００１）在原生和再造磷块岩基础上，根据
矿石的颗粒大小、含量以及基质或胶结物成分等结

构特征，建立了类似碳酸盐岩结构分类的磷块岩分

类方案（表 １）。国内众多学者也根据对中国磷块岩
的成因、结构类型、矿石组分等综合分析，也提出

了类似的分类方案 （陈其英和郭师曾，１９８５；刘
魁梧，１９８５；叶连俊等，１９８９；吴祥和等，２０００）。
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２　黔中磷矿的区域地质背景

贵州省磷矿资源丰富，是中国磷矿的主产区之

一。贵州省磷矿床蕴藏于黔中地区震旦系陡山沱组

和黔西寒武系底部地层中，其中黔中地区的磷矿

床，不仅储量大，而且是中国最主要的富磷矿产

区。

图 ４　华南震旦纪大地构造背景及黔中地区位置

Ｆｉｇ４　ＴｅｃｔｏｎｉｃｓｅｔｔｉｎｇｏｆｔｈｅＳｉｎｉａｎｏｆＳｏｕｔｈＣｈｉｎａａｎｄｌｏｃａｔｉｏｎｏｆｃｅｎｔｒａｌＧｕｉｚｈｏｕＰｒｏｖｉｎｃｅ

２１　大地构造位置
新元古代时期，华南大致分为扬子地块、江南

造山带、华夏地块 ３个大地构造单元（图 ４）。大约

在经过武陵运动（８２０Ｍａ）及雪峰运动（７２０Ｍａ）后，

扬子地块和华夏地块基本拼合 （王剑等，２０１２；
覃永军，２０１５），分别形成湖南的冷家溪群 （贵州

梵净山群、广西四堡群）、板溪群 （贵州下江群、

丹州群）和南华系之间的不整合。江南造山带拼

合之后，江南区再次裂陷形成南华裂谷盆地。南华

裂谷以北为扬子区，裂谷以南为华夏区。

埃迪卡拉纪，位于扬子区南部的黔中地区发育

大面积的陡山沱组、灯影组浅水碳酸盐岩，其中近

岸地区发育陡山沱组的磷矿层。南华裂谷的 “陡

山沱组”、留茶坡组、老堡组为深水碳酸盐岩、泥

质岩、硅质岩。扬子区和南华裂谷的界线位于贵阳

—玉屏一线 （杜远生等，２０１８）。

２２　新元古代地层系统
黔中及周边地区新元古界分布区包括开阳、瓮

福、都匀和遵义 ４个分区（表 ２）。黔中地区新元古
界自下而上分为青白口系清水江组、南华系马路坪

组和南沱组、震旦系陡山沱组和灯影组。其中陡山

沱组发育 ２套磷矿，分别命名为 Ａ矿层和 Ｂ矿层。
现将各分区地层从老至新分述如下。

青白口系：青白口系包括清水江组和隆里组。

清水江组为灰绿色—褐黄色粉砂质页岩及变余粉砂

岩，深灰色中厚层玻屑凝灰岩。该组在研究区分布

广泛，厚度大于 ５０ｍ。隆里组为灰绿色粉砂质页
岩和泥质页岩。该组仅分布于丹寨地区，厚度大于

３０ｍ。
南华系：南华系包括马路坪组和南沱组。马路

坪组为紫红色薄层黏土岩、粉砂质黏土岩夹岩屑细

—粉砂岩，偶夹、砂砾岩及灰绿色黏土岩。与下伏

清水江组微角度不整合接触。主要分布于开阳以北

温泉一带，厚度 ４９～１２９ｍ。南沱组为灰绿色含砾
泥岩，与下伏地层清水江组微角度不整合接触，为
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表 ２　黔中地区青白口系—震旦系地层对比

Ｔａｂｌｅ２　ＳｔｒａｔｉｇｒａｐｈｉｃｃｏｒｒｅｌａｔｉｏｎｏｆｔｈｅＱｉｎｇｂａｉｋｏｕＳｉｎｉａｎ

ｉｎｃｅｎｔｒａｌＧｕｉｚｈｏｕＰｒｏｖｉｎｃｅ

海洋冰川沉积。主要分布于遵义、瓮福、都匀等

地，厚度 ３～５ｍ。
埃迪卡拉系 （震旦系）：埃迪卡拉系包括陡山

沱组和灯影组。陡山沱组为黔中地区磷矿主要的赋

矿层位。瓮福地区陡山沱组可分为 ４段：第一段为
盖帽白云岩，与南沱组平行不整合接触。第二段为

磷矿层 （Ａ矿层）；第三段为夹层白云岩；第四段
为磷矿层 （Ｂ矿层）。陡山沱组厚度 ２～２８ｍ，一般
６～１０ｍ，自北向南地层厚度逐渐变薄。开阳地区
陡山沱组 （又称洋水组）分上、下 ２部分：下部
（相当于第一段）为含海绿石的细砂岩及粉砂岩、

泥质岩夹含锰白云岩，与清水江组角度不整合接触

或与马路坪组平行不整合接触；上部 Ａ与 Ｂ这２个
矿层合并成 １个层矿。都匀—丹寨、遵义地区陡山
沱组内部不分段。

灯影组以白云岩沉积为主，主要为台地相碳酸

盐岩组合，藻类化石丰富。与下伏地层陡山沱组平

行不整合接触，厚度为 ２００～３００ｍ。

２３　埃迪卡拉纪古地理背景
新元古代晚期，贵州位于扬子碳酸盐陆表海南

部，横跨扬子地块和南华裂谷盆地 ２个古地理单
元。南华纪 （成冰纪）全球经历了 ２大冰期，即
Ｓｔｕｒｔｉａｎ冰期 （相当于华南的长安组冰期—古城组

冰期） （７２０～６７０Ｍａ）和 Ｍａｒｉｎｏａｎ冰期 （相当于

华南的南沱组冰期）（约 ６７０～６３５Ｍａ）。南华纪晚
期，贵州黔中、黔北地区为古陆，缺失南沱组地

层，仅遵义—铜仁一带发育南沱组冰碛岩。冰碛岩

以含砾泥岩为主，砾石成分复杂，砂岩、板岩、硅

质岩、页岩等沉积岩砾石较为常见，部分地区砾石

成分具花岗岩类、辉绿岩等酸性、中基性岩砾石，

代表源区的沉积岩及火成岩遭受冰川侵蚀、搬运、

沉积。古地理研究显示自北西至南东依次为海湾背

景下冰水冲积扇、海湾、滨海、浅海、半深海的古

地理格局（图 ５－Ａ）。
开阳南部、瓮安西部陡山沱组底部为 １套砂泥

岩、黏土岩夹含锰白云岩，并与青白口系清水江组

接触，反映该区存在 １个古陆，即新元古代的
“黔中古陆”。

埃迪卡拉纪早期 （陡山沱期），伴随雪球事件

结束和气候转暖，扬子板块东南缘发生自南东到北

西的大规模海侵。贵州震旦纪陡山沱期古地理在南

沱期古地理的基础上继承发展。除黔中古陆之外，

贵州大部为海域覆盖。贵州西部为内陆表海，中部

为外陆表海，黔东南为南华裂谷次深海（图 ５－Ｂ）。
织金—开阳—瓮安—福泉一线以南、以西无陡山沱

组沉积记录，推测为黔中古陆北东边界；清镇一带

发育陡山沱组碎屑岩沉积，推测为黔中古陆西南边

界。以黔中古陆为中心，周边发育陆源碎屑海滩

相、滨岸磷酸盐相、浅海碳酸盐台地相等类型。

埃迪卡拉纪晚期 （灯影期）的古地理格局与

陡山沱期变化不大，整体地势仍为北西高、南东低

（图 ５－Ｃ）。贵州西部以碳酸盐沉积为主，陆源碎
屑输入量极少，为内陆表海局限碳酸盐岩台地相沉

积；黔中地区见颗粒—微粒白云岩，为台地浅滩沉

积；贵州东部其他地区为细粒—微粒白云岩，属开

放碳酸盐岩台地沉积。黔东与湘西、桂北接壤地区

的老堡组、留茶坡组均沉积深灰色—黑色条带状硅

质岩夹硅质页岩、碳质页岩及粉砂岩，为南华裂谷

半深海沉积。此外，本期温暖湿润的气候条件、海

水大气含氧量进一步增加，使藻类生物发育，广阔

的台地及台地边缘均有丰富的藻纹层及藻类化石，

生命活动的繁盛使碳酸盐沉积速率明显加快，导致

灯影期短时间内沉积地层厚度远大于整个陡山沱

期。

２４　陡山沱组古地理特征
黔中地区震旦系陡山沱组各段的沉积厚度主要

受沉积物输入量和沉积可容纳空间控制。黔中地区
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Ａ—南沱期；Ｂ—陡山沱期；Ｃ—灯影期

图 ５　贵州南华纪晚期—震旦纪区域古地理图

Ｆｉｇ５　ＲｅｇｉｏｎａｌｐａｌａｅｏｇｅｏｇｒａｐｈｉｃｍａｐｓｆｒｏｍｔｈｅＬａｔｅＮａｎｈｕａｔｏ

ＳｉｎｉａｎＰｅｒｉｏｄｉｎＧｕｉｚｈｏｕＰｒｏｖｉｎｃｅ

震旦纪陡山沱期构造活动稳定，区内陡山沱组岩相

组合、沉积层序表现出明显的一致性，因此各段厚

度等值线图可反映该地区该层序的沉积分布范围及

其沉积期的古地理格局，如沉积区与非沉积区

（暴露区）、相对隆起区和相对坳陷区的分布格局。

基于研究区 ４００余个钻井岩心及部分剖面的基础资
料，以含矿岩系陡山沱组第一段、第二段 （Ａ矿
层）、第三段 （夹层白云岩）、第四段 （Ｂ矿层）
的地层等厚度图作为定量指标，可以大致恢复研究

区的古地理格局并圈定有利成矿区（图 ６） （张亚

冠等，２０１６，２０１９；杜远生等，２０１７，２０２０）。由
于开阳地区陡山沱组上部 ２层磷矿和夹层白云岩层
并层，作者认为其包括晚期成矿期改造第二段 Ａ
矿层和第三段夹层白云岩的产物，编图时作为 Ｂ
矿层编制。

黔中地区震旦系陡山沱组磷矿主要围绕黔中古

陆分布。由于黔中古陆北侧的开阳—息烽、东侧的

瓮安—福泉勘探程度较高，重点编制黔中古陆北—

东部的古地理图（图 ６）。古地理编图和研究显示，
陡山沱组磷矿形成于古陆边缘的滨岸环境，主要包

括以下环境单元：

２４１　古陆区
开阳地区和瓮福地区西部陡山沱组第一段磷矿

底板普遍发育 １层含海绿石石英砂岩、粉砂岩层，
伴随水深加大逐渐相变为含锰白云岩，瓮福地区东

部陡山沱组第一段为盖帽白云岩。厚度等值线图显

示，开阳地区第一段地层厚度由北至南逐渐减小至

０，瓮福地区自东向西地层厚度逐渐减少至 ０（杜
远生等，２０１７，２０２０），因此判定 ０厚度线以南、
以西为黔中古陆。０厚度线以北、以东为海相沉积
区，也是磷矿分布的地区。

２４２　后滨—前滨带 （海滩）

前滨是指无障壁海岸平均高潮线与低潮线之间

的波浪冲洗带，前滨带与古陆之间最高潮淹没的地

区为后滨带。黔中古陆北—东侧陡山沱组后滨带发

育不好，故将后滨带与前滨带合并描述为海滩。陡

山沱组含磷岩系海滩沉积主要发育磷质内碎屑颗粒

岩。内碎屑以中—粗砂屑及细砾屑颗粒为主，颗粒

之间为胶结物胶结，为高品位的磷块岩。磷块岩中

发育平行层理和低角度的交错层理（图 ７－Ａ，７－Ｂ，
７－Ｄ，７－Ｇ）。
２４３　临滨带

临滨带位于平均低潮面之下、浪基面之上，

为正常波浪作用的地区。波浪作用随着海水由浅

向深逐渐减弱，可分为波浪作用较强的上临滨和
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图 ６　黔中地区震旦系陡山沱组磷矿古地理图 （据杜远生等，２０２０）

Ｆｉｇ６　ＰａｌａｅｏｇｅｏｇｒａｐｈｉｃｍａｐｏｆｐｈｏｓｐｈａｔｅｄｅｐｏｓｉｔｓｉｎｔｈｅＳｉｎｉａｎＤｏｕｓｈａｎｔｕｏＦｏｒｍａｔｉｏｎ

ｏｆｃｅｎｔｒａｌＧｕｉｚｈｏｕＰｒｏｖｉｎｃｅ（ａｆｔｅｒＤｕｅｔａｌ．，２０２０）

Ａ—陡山沱组底部厚层状砂岩层内低角度交错层理；Ｂ—中薄层细—粉粒石英砂岩相平行层理和小型浪成交错层理；Ｃ—陡山沱组底部厚层状

砂岩层内浪成状交错层理；Ｄ—陡山沱组地层内中厚层砂屑磷块岩层内平行层理；Ｅ、Ｆ—开阳陡山沱组细砂屑磷矿中的浪成交错层理；

　　　　　　　 Ｇ—开阳陡山沱组砂屑磷块岩平行层理，纹层内溶蚀孔洞发育

图 ７　黔中地区震旦系陡山沱组沉积构造

Ｆｉｇ７　ＳｅｄｉｍｅｎｔａｒｙｓｔｒｕｃｔｕｒｅｓｏｆｔｈｅＳｉｎｉａｎＤｏｕｓｈａｎｔｕｏＦｏｒｍａｔｉｏｎｉｎｃｅｎｔｒａｌＧｕｉｚｈｏｕＰｒｏｖｉｎｃｅ

下临滨。黔中古陆北侧—东侧的临滨带是磷矿发

育的主要地区，矿石类型包括粒状磷块岩、泥粒

磷块岩、粒泥磷块岩等不同类型。颗粒以内碎屑

（砂屑、粉屑）为主，可见少量砾屑、鲕粒、生

物颗粒或球粒。随着海水深度增加，矿石中颗粒

逐渐减小，填隙物胶结物含量降低，基质含量增

加，由粒状磷块岩变为泥粒磷块岩、粒泥磷块

岩。磷块岩中可见浪成交错层理，上临滨发育大

型浪成交错层理，下临滨发育小型浪成交错层理（图

７－Ｃ，７－Ｅ，７－Ｆ）。
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２４４　远滨和潮坪
远滨位于浪基面之下，为低能静水区域。黔中

磷矿的远滨带沉积主要为泥晶磷块岩、粉屑磷块岩

及泥质岩。磷块岩主要发育水平层理。

除了上述海滩沉积体系之外，黔中磷矿局部发

育潮坪沉积，主要分布于温泉、永温及新寨等矿

区。潮坪地区的磷矿以叠层石磷矿为特色。

３　陡山沱组磷矿特征

３１　磷矿分布
黔中地区震旦纪磷矿可分为开阳、瓮 （安）－

福 （泉）、丹寨和遵义松林 ４个矿集区（图 ８）。
开阳矿集区位于开阳县—息烽县境内，主要包

括翁昭、永温、新寨、冯三和白泥坝 ５个勘查区和
洋水、温泉 ２个矿区（图 ６）。矿体分布受区内北东
向和近南北向的乌江镇—息烽向斜、洋水背斜、高

水—冯三向斜、翁昭背斜控制。开阳矿集区磷矿以

隐伏矿为主，地表露头极少。通过开阳地区各勘查

区钻孔数据统计显示，磷矿层自南西至北东矿层有

逐渐变厚趋势，且有明显分异，由单层矿逐渐变为

上下２个矿层（图 ９）。西南白泥坝、南部翁昭矿区
内矿层较薄 （＜２ｍ），矿石平均品位较低 （＜２５％）；
洋水、息烽、永温矿区内仅发育１层矿石，厚度约０
～１２ｍ，但磷矿石品位普遍 ３０％以上，最高可达
４０％，为全区最高；冯三—新寨矿区逐渐分化为 Ａ、
Ｂ两矿层，两矿层之间为白云岩夹层，区内 Ａ、Ｂ
矿层厚度变化较大，矿石品位集中在２０％～２５％。

瓮安—福泉矿集区分布于瓮安、福泉一带

（图 ８）。磷矿体主要呈隐伏矿产出，地表露头较
少，矿体分别受瓮安的白岩背斜、福泉的高坪背斜

制约。矿体呈层状、似层状产出于含磷岩系中，产

状与地层大体一致，含磷岩系可划分为第一段

（底板段）、第二段 （Ａ矿层）、第三段 （夹层白云

岩）和第四段 （Ｂ矿层）（图 ９）。
瓮安地区磷矿沿白岩背斜分布，背斜东翼大部

分地区 Ａ矿层和 Ｂ矿层出露完整，个别地区缺失
Ａ矿层，矿体厚度自西向东有逐渐变厚趋势。钻孔
矿层厚度显示，Ａ矿层厚度 ０～３８００ｍ，平均厚度
１５５３ｍ；Ｂ矿 层 厚 度 ０～３４３８ｍ，平 均 厚 度
９５９ｍ。白岩背斜西翼类似开阳地区，靠近古陆多
保存 １个矿层 （Ｂ矿层）。

图 ８　黔中地区震旦系陡山沱组磷矿分布图

Ｆｉｇ８　ＤｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｏｆｐｈｏｓｐｈｏｒｉｔｅｏｒｅｏｆｔｈｅＳｉｎｉａｎ

ＤｏｕｓｈａｎｔｕｏＦｏｒｍａｔｉｏｎｉｎｃｅｎｔｒａｌＧｕｉｚｈｏｕＰｒｏｖｉｎｃｅ

福泉地区磷矿沿高坪背斜发育，包括英坪磷矿

和大湾磷矿。英坪矿区和大湾矿区陡山沱组含磷岩

系均有 Ａ矿层和 Ｂ矿层之分，Ａ矿层厚 ０～
１８６ｍ；Ｂ矿层厚 １１７５～２６２０ｍ。

丹寨矿集区位于黔东南苗族侗族自治州丹寨县

境内（图 ８）。区内出露地层自下而上为青白口系清
水江组、隆里组，南华系南沱组，下震旦统陡山沱

组、上震旦统灯影组等。磷矿层赋存于陡山沱组中

上部—顶部，矿层走向与地层走向近平行，自西部

至南东延伸约 ２ｋｍ，矿层在区域内厚度分布不稳
定，矿层呈透镜体状产出，单层矿层厚度小于

２ｍ，矿体展布、矿层厚度等勘查程度较低。
遵义松林磷矿位于遵义市松林镇一带（图 ８）。

区内新元古界自下而上为青白口系清水江组，南华

系南沱组，下震旦统陡山沱组、上震旦统灯影组。

矿区内磷矿床勘查程度较低，磷矿层磷矿层以透镜

体形态局部发育与陡山沱组地层中上部，单体矿层

厚度小于 ２ｍ，矿体组成以含碳质泥晶磷块岩为
主，与黑色碳质泥岩、页岩和粉砂岩互层或夹层产

出（图 ９）。

３２　磷矿矿石特征
黔中地区陡山沱组磷矿以颗粒磷矿为主，少量

微晶质磷矿和生物颗粒或球粒磷矿及叠层石磷矿。
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图 ９　黔中地区震旦系陡山沱组地层对比图

Ｆｉｇ９　ＳｔｒａｔｉｇｒａｐｈｉｃｃｏｒｒｅｌａｔｉｏｎｏｆｔｈｅＳｉｎｉａｎＤｏｕｓｈａｎｔｕｏＦｏｒｍａｔｉｏｎｉｎｃｅｎｔｒａｌＧｕｉｚｈｏｕＰｒｏｖｉｎｃｅ

微晶质磷矿主要见于遵义松林及福泉磷矿；生物颗

粒或球粒磷矿主要见于福泉矿区 Ｂ矿层和丹寨地
区；叠层石磷矿主要见于新寨、永温、温泉等地

（图 ６）。

３２１　矿石的结构组分
类似碳酸盐岩，磷块岩的结构组分一般是指形

成内源沉积结构的物质组成，包括内源碎屑 （颗

粒）、填隙物 （基质和胶结物）及孔隙。黔中地区

磷块岩主要包括以下结构组分：

３２１１　颗粒
黔中地区磷块岩中的颗粒主要包括磷质内碎

屑、鲕粒、生物颗粒或球粒等类型。

内碎屑：磷质内碎屑是固结或半固结的原生磷

块岩层在波浪、潮汐等水动力作用下破碎形成的碎

屑颗粒。内碎屑是组成磷块岩的骨架结构，内碎屑

多为基质填隙或胶结物胶结。按粒度大小可分为砾

屑 （粒径＞２ｍｍ）、砂屑 （粒径 ０１２５～２ｍｍ）、粉

屑 （０００３９～０１２５ｍｍ）、泥屑 （＜０００３９ｍｍ）。

磷块岩中的砾屑主要是与砂屑过渡的粒径大于

２ｍｍ的碎屑，包括少量竹叶状砾屑。竹叶状砾屑
主要发育于福泉英坪矿区。砾石为磷块岩碎屑，砾

屑形状可见浑圆状、扁平竹叶状、菱角状和半菱角

状等。竹叶状、浑圆状砾屑磨圆较好，菱角状和半

菱角状砾屑磨圆较差，不规则分散排布于磷矿石

内。竹叶状、浑圆状砾屑大小不等，长轴方向多为

１～５ｃｍ，最大可达 １５ｃｍ，短轴方向为 ０３～１ｃｍ

（图 １０－Ａ）。竹叶状、浑圆状砾屑可见叠瓦状或菊
花状排布，推测为风暴成因。

砂屑是黔中磷矿的主要结构组分，在开阳、瓮

福矿区普遍发育，砂屑在矿石中含量为 ５０％～９０％
（图 １０－Ｂ，１０－Ｃ）。砂屑颗粒成分主要为微晶质磷
灰石，也见其他颗粒和生物颗粒包含其中。扫描电

镜下显示砂屑颗粒为短柱状超微磷灰石晶体集合

体，大部分为宽度 １００ｎｍ、长度 ２００～３００ｎｍ的短
柱状 晶 体。砂 屑 颗 粒 砂 屑 粒 径 一 般 为 ０２～
０５ｍｍ，主要集中在 ０２～０３ｍｍ。砂屑多呈浑圆
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Ａ—砾屑磷块岩，磷质砾屑呈竹叶状近水平排布，磷质砾屑受白云石胶结；Ｂ—磷质砂屑颗粒及周缘等厚磷质环边包壳，白云石胶结，正交

光。ＰＧ：磷质颗粒，Ｄｏｌ：白云石胶结物；Ｃ—磷质砂屑颗粒及周缘等厚磷质环边，白云石胶结，单偏光；Ｄ—鲕粒磷块岩；Ｅ—鲕粒磷块岩，

白云石胶结，颗粒内局部硅化，正交光；Ｆ—瓮安陡山沱组内团球粒磷块岩，正交光；Ｇ—疑似胚胎化石磷块岩内的 “胚胎化石”，白云石胶

　　　　　　　结，单偏光；Ｈ— “胚胎化石”内的分裂生长，包壳有 “脑纹状”装饰，单偏光；Ｉ— “胚胎化石”内包壳、表膜和囊内结构，单偏光

图 １０　黔中地区震旦系陡山沱组磷矿结构组分

Ｆｉｇ１０　ＴｅｘｔｕｒｅｃｏｍｐｏｎｅｎｔｓｏｆｐｈｏｓｐｈｏｒｉｔｅｏｒｅｏｆｔｈｅＳｉｎｉａｎＤｏｕｓｈａｎｔｕｏＦｏｒｍａｔｉｏｎｉｎｃｅｎｔｒａｌＧｕｉｚｈｏｕＰｒｏｖｉｎｃｅ

状至半菱角状。砂屑颗粒分选、磨圆一般较好。部

分砂屑颗粒长轴方向近水平排列，而杂乱排列的砂

屑比较常见。磷质砂屑颗粒周缘存在 １层至多层等
厚纤维状磷灰石包壳。

磷质粉屑颗粒在结构和形态上与砂屑磷块岩中

的砂屑颗粒相似，但粒径较小，一般为 ０００３９～
０１２５ｍｍ。磷质粉屑成分为泥晶磷灰石或隐球粒
磷灰石。粉屑颗粒间等厚磷灰石包壳较少发育，粉

屑间可见泥晶磷质基底式胶结。

泥屑 （或 泥 晶、微 晶）颗 粒 由 粒 径 小 于

０００３９ｍｍ的磷灰石组成。泥屑或泥晶磷灰石可以
是类似砂屑、粉屑颗粒，由弱水流冲刷、破碎而

成，也可以是原生沉积而成。原生沉积的磷灰石往

往与微生物席吸附磷质沉降密切相关（Ｇａｒｒｉｓｏｎａｎｄ
Ｋａｓｔｎｅｒ，１９９０；Ｓｏｕｄｒｙ，１９９２；Ａｒｎｉｎｇｅｔａｌ．，２００９）。

鲕粒磷块岩主要分布于开阳、新寨地区。磷质

鲕粒形态呈近圆形或卵圆形，粒径为０５～２ｍｍ，
具有典型的同心环状圈层构造（图 １０－Ｄ，１０－Ｅ）。
鲕粒的核心可以是磷质或非磷质的颗粒，包括各种

磷块破碎后形成的碎屑颗粒，或生物碎屑或富含有

机质微晶磷灰石以及破碎的磷质鲕粒。鲕粒的同心

圈层通常是隐晶质磷壳圈层。磷质鲕粒的胶结物主

要为白云石。

生物颗粒或球粒：黔中地区磷块岩中具有罕见

的似胚胎的生物化石组成的磷块岩，是 “瓮安动

物群”的典型类型。似胚胎化石成分为磷质，呈
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圆球粒状，化石直径为 ０５～２ｍｍ，可见球粒外包

壳、表膜和囊内部结构。壳体表面可见 “脑纹状”

和 “瘤状”等多种规则的装饰。化石内有分裂生

长特征，推测为胚胎细胞早期分裂而成（图 １０－Ｇ，

１０－Ｈ，１０－Ｉ）。生物球粒是指没有明显生物结构的
球形颗粒。生物球粒磷块岩分布局限，主要分布在

瓮福和丹寨磷矿区，夹于细粒内碎屑磷块岩之中。

球粒由卵圆状、浑圆状磷质颗粒组成，粒径小于

１ｍｍ，大多数颗粒为 ０１～０２ｍｍ（图 １０－Ｆ）。显

微镜下显示球粒内部混入较多有机质而呈现不透明

黑色，偶见圈层构造。

Ａ—砂屑磷块岩，泥质杂基填隙物，单偏光；Ｂ—磷质砂屑颗粒，白云石基底式胶结，正交光；Ｃ—磷质砂屑颗粒，白云石基底式胶结，正交

光；Ｄ—磷质颗粒及周缘的磷质等厚环边，磷质或白云质胶结，正交光；Ｅ—磷质砂屑颗粒及颗粒外磷质等厚环边，扫描电镜；Ｆ—砂屑磷块

岩，颗粒受硅质胶结，单偏光。ＰＧ—磷质颗粒，ＰＣ—磷灰石环边包壳；Ｄｏｌ—白云石胶结物，Ｄ１—沉积磷灰石颗粒，Ｃ—磷灰石包壳胶结物

图 １１　黔中地区震旦系陡山沱组磷矿填隙物特征

Ｆｉｇ１１　ＣｈａｒａｃｔｅｒｉｓｔｉｃｓｏｆｉｎｆｉｌｌｉｎｇｓｏｆｐｈｏｓｐｈｏｒｉｔｅｏｒｅｏｆｔｈｅＳｉｎｉａｎＤｏｕｓｈａｎｔｕｏＦｏｒｍａｔｉｏｎｉｎｃｅｎｔｒａｌＧｕｉｚｈｏｕＰｒｏｖｉｎｃｅ

３２１２　填隙物
黔中地区陡山沱组磷块岩类型以颗粒磷块岩为

主，其填隙物包括少量的黏土质基质，大部分为不

同类型的胶结物。胶结物类型不仅反映了成岩早期

海水的沉积化学条件，且不同类型的胶结物对矿石

品位有较大的影响。磷块岩的胶结物按化学成分可

划分为白云质胶结物、磷质胶结物、硅质胶结物，

此外多种胶结物混合胶结类型的磷块岩也较常见。

黏土质基质：磷块岩中黏土质基质位于磷质颗

粒之间，形成泥质纹层（图 １１－Ａ）。也常见夹杂在

磷质、碳酸盐质胶结物之中，含量较少。

磷质胶结物：磷块岩中的磷质砂屑颗粒通常发

育结晶磷灰石包壳（图 １１－Ｄ），包括亮晶包壳和泥

晶包壳、单层和多层包壳。单层包壳为纤维状或长

柱状磷灰石晶体沿磷质颗粒竖直紧密生长，多层包

壳为多期次单层包壳叠覆形成。亮晶磷灰石胶结物

为颗粒形成后第 １期胶结的产物，单层厚度比较均

匀（图 １１－Ｅ），由孔隙水中的磷以纤状形式沉淀而

成，为活跃的海水潜流环境的代表性结构。除了亮

晶磷灰石胶结物之外，微晶磷灰石胶结物也比较常

见。磷灰石微晶 （＜０００４ｍｍ）可呈基底式胶结

磷颗粒，通常发育于磷质或陆源碎屑颗粒间孔隙

中，在成磷事件初期磷质海滩近陆源输入端较为常

见。微晶磷灰石胶结物一般均有前期的亮晶磷灰石

等厚环边胶结物和后期的粒状白云石胶结物。早期

的亮晶磷灰石呈纤状亮晶围绕颗粒外缘生长，但并

未长满全部孔隙，剩余孔隙又被后来的白云石充

填，从而形成亮晶纤状环边叠加微晶孔隙充填的联

合结构形式（图 １１－Ｅ）。这种不同世代胶结特征为

开阳地区最为常见的高品位磷块岩类型，是多期次

磷质胶结作用的产物。
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白云质胶结物：白云质胶结物为磷块岩中最常

见胶结物类型，根据白云石形态可分为亮晶白云石

胶结物、微晶白云石胶结物和重结晶白云石胶结

物。其中亮晶白云石胶结物最为常见。亮晶白云石

胶结物的亮晶较为纯净，晶体结晶较好，常见细晶

（００５～０２５ｍｍ）和中晶 （０２５～０５ｍｍ），白云
石颗粒充填于磷质砂屑颗粒间孔隙中（图 １１－Ｂ，
１１－Ｃ），为磷质砂屑形成后颗粒间孔隙水碳酸盐质
沉积形成的白云石。泥晶的白云石通常呈基底式胶

结磷质颗粒，为波浪打碎原地胶结或原先沉积的泥

晶磷灰石为白云石充填，表明水动力条件相对较弱

的沉积环境。重结晶白云石一般为中—粗晶白云石

（＞０２５ｍｍ），主要表现为嵌含结构，为细晶白云
石颗粒重结晶形成大片晶体连晶，并将磷质颗粒镶

嵌其中，一般为成岩过程中由泥晶中细晶白云石重

结晶演变而成。

值得注意的是，内碎屑磷矿中的内碎屑内部常

见裂隙，将磷质内碎屑内部分割成菱形或多边形碎

块。裂隙中充填磷灰石胶结物，推测这种裂隙形成

于早期形成的固结、半固结的磷块岩，在海平面下

降时暴露于海面之上，再进一步固结凝缩形成。当

海平面再次上升被淹没时，裂隙被磷灰石胶结物填

隙。

硅质胶结物：黔中地区磷块岩中硅质胶结物可

分 ２种：一种为原生玉髓 （＜０００４ｍｍ）胶结磷质
颗粒（图 １１－Ｆ），多为基底式胶结，也可见孔隙式
胶结。该胶结类型结构多出现在水体较深、水动力

条件较弱的远滨低能带或局限浅水盆地；另一种为

结晶石英胶结，石英晶体颗粒一般较大 （大于

０００４ｍｍ，可达０５ｍｍ），晶体洁净明亮，结晶程
度较好，主要呈粒柱状，向孔隙中心晶粒逐渐增

大，经进一步成岩作用，晶体镶嵌于磷质颗粒的孔

隙中。石英胶结物常出现交代磷质颗粒的现象，此

种胶结物类型一般为成岩过程中石英重结晶或交代

碳酸盐矿物形成的。

３２２　矿石类型
黔中地区震旦系陡山沱组磷矿包括原生、改造

及次生的各类磷块岩。原生磷块岩是指在聚磷过程

中形成的磷块岩。改造磷块岩是指原生磷块岩形成

并早期成岩固结半固结之后，受波浪簸选破碎、磨

圆、分选形成的磷块岩。次生磷块岩包括改造的磷

块岩暴露地表淋滤富集的渣状、土状—半土状磷块

岩及碎裂磷块岩等。

３２２１　原生磷块岩和改造磷块岩
根据 Ｔｒａｐｐｅ（２００１）的分类方案，原生磷块

岩和改造磷块岩可以划分为以下类型：

泥晶 （微晶）磷块岩：泥晶 （微晶）磷块岩

包括原生磷灰石沉淀形成的微晶质磷块岩和经波浪

改造的泥屑磷块岩，二者不易区分。泥晶 （微晶）

磷块岩一般呈深灰色至黑色，矿石致密、均匀、坚

硬，与含碳质泥岩、页岩互层产出（图 １２－Ａ）。泥
晶 （微晶）磷块岩由微晶质或隐晶质碳氟磷灰石

组成，但常常混有黏土质、碳酸盐矿物和有机质。

组成泥晶 （微晶）磷块岩的磷灰石晶体矿物均为

超微无定形磷灰石集合体（图 １２－Ｂ），当含泥质和
有机质较多时，表面呈很不清晰的云雾状，有些矿

石发现藻丝体、细菌或其他生物遗迹。

自生的微晶磷灰石被认为是在细粒沉积物孔隙

水中自生沉积的富磷沉积物，磷质通过有机质沉降

释放或铁氧化还原泵在氧化还原界面富集，并在水

柱中达到饱和浓度而沉积 （ＧａｒｒｉｓｏｎａｎｄＫａｓｔｎｅｒ，
１９９０；Ｓｏｕｄｒｙ，１９９２；Ａｒｎｉｎｇｅｔａｌ．，２００９）。因此泥
晶磷块岩被认为是在海水氧化还原界面附近沉积的

一类自生磷块岩，通常在水体环境较低能的远滨沉

积。一般矿石内有机质丰富，由于混杂较多细粒沉

积物如粉砂岩、页岩、泥岩等，矿石品位一般较

低，也难以形成以泥晶磷块岩为主的大型矿床。泥

晶磷块岩在瓮福、开阳地区分布较为局限，而在松

林、丹寨地区泥晶磷块岩为磷矿床的主要矿石类

型。

粒泥磷块岩：粒泥磷块岩是指磷质颗粒大于

１０％、基质支撑的磷块岩。粒泥磷块岩的颗粒包括
内碎屑 （砾屑、砂屑、粉屑）、鲕粒、生物颗粒或

球粒等，分别形成内碎屑粒泥磷块岩、鲕粒粒泥磷

块岩、生物颗粒或球粒粒泥磷块岩及不同颗粒混合

的复粒粒泥磷块岩等。粒泥磷块岩中含有较多的基

质，代表较弱的水动力条件，常形成于浪基面之上

的临滨带下部、浪基面之下的远滨带 （浅海）上

部，尤其是浪基面的波动带。

泥粒磷块岩：泥粒磷块岩是指颗粒支撑、基质

填隙的磷块岩。与粒泥磷块岩相似，泥粒磷块岩的

颗粒包括内碎屑、鲕粒、生物颗粒或球粒等，分别

形成内碎屑泥粒磷块岩、鲕粒泥粒磷块岩、生物颗

粒或球粒泥粒磷块岩及不同颗粒混合的复粒泥粒磷
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Ａ—遵义松林地区泥晶磷块岩与黑色页岩互层产出；Ｂ—泥晶磷块岩磷质颗粒内超微焰状磷灰石晶体集合体；Ｃ—疑似胚胎化石泥粒磷块岩，

单偏光；Ｄ—砂屑磷块岩，磷质颗粒均有磷质环边包壳，磷质或白云石胶结，正交光；Ｅ—砂屑磷块岩，颗粒间磷质和白云质胶结，正交光；

Ｆ—硅质砂屑磷块岩，磷质颗粒内部、等厚环边和胶结物均受硅化形成集晶状玉髓或粒柱状石英颗粒，单偏光；Ｇ—息烽陡山沱组地层内柱

状、树枝状磷质叠层石；Ｈ—藻纹层磷块岩，磷质纹层与白云质纹层互层，正交光；Ｉ—开阳陡山沱组地层内叠层石显微照片，磷质叠层石

柱体与柱体见砂屑磷质充填物，正交光；Ｊ—磷块岩矿层内的渣土状磷块岩层；Ｋ—磷块岩矿层内的渣土状磷块岩层；Ｌ—渣土状磷块岩，

　　　　　　　 由磷质碎屑组成，单偏光。ＰＧ—磷质颗粒；ＰＭ—磷质环边包壳；Ｄｏｌ—白云石胶结物；ＰＦ—磷质碎屑

图 １２　黔中地区震旦系陡山沱组磷矿矿石类型

Ｆｉｇ１２　ＴｙｐｅｓｏｆｐｈｏｓｐｈｏｒｉｔｅｓｏｒｅｏｆｔｈｅＳｉｎｉａｎＤｏｕｓｈａｎｔｕｏＦｏｒｍａｔｉｏｎｉｎｃｅｎｔｒａｌＧｕｉｚｈｏｕＰｒｏｖｉｎｃｅ

块岩等。泥粒磷块岩中颗粒含量较高 （＞７５％），
颗粒支撑，但颗粒之间仍为基质填隙，反映较高能

的水动力条件，常形成于临滨带中下部。

粒状磷块岩：粒状磷块岩是指颗粒支撑、胶结

物填隙的磷块岩。粒状磷块岩的颗粒以内碎屑

（尤其是砂屑）为主（图 １１－Ｂ，１１－Ｃ；图 １２－Ｄ，

６９０１
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１２－Ｅ，１２－Ｆ），也见生物颗粒或球粒及少量的鲕
粒。粒状磷块岩的主要特征是颗粒之间为胶结物胶

结。胶结物主要为磷灰石、白云石，少量硅质。胶

结物显示明显的世代特征，磷灰石颗粒之外为 １层
或多层结晶磷灰石包壳，向外为结晶白云石胶结物

（图 １１－Ｄ，１１－Ｅ）。粒状磷块岩代表高能的沉积环
境。由于水动力很强，沉积物的基质被冲刷移出，

剩余的孔隙首先为水体中磷灰石沉淀胶结，当磷质

耗尽，再为后期的结晶白云石胶结。

粘结磷块岩：粘结磷块岩是指微生物粘结形成

的磷块岩，是黔中地区陡山沱组磷块岩的一种重要

类型。粘结磷块岩发育于以潮汐作用为主的低能海

岸及水下隆起区 （潮坪），主要见于永温、温泉、

新寨等地区。陡山沱组磷矿层中发育的叠层石磷块

岩和微生物纹层磷块岩最为常见，且矿石品位较

高。

叠层石磷块岩是指形成叠层石形态的磷块岩。

磷质叠层石中磷质柱体分别由亮暗相间的磷质纹层

呈弓状或锥状呈向上叠置而成（图 １２－Ｇ）。磷质柱
体发育规模不等，小叠层石高度在 ５～１５ｃｍ之间，
大叠层石高度可达 １ｍ左右。叠层石柱体常见穹状
柱体，也见锥状柱体。穹状柱体呈顶部稍平缓的纹

层，锥状柱顶部为锥状纹层。穹状柱体横向宽度一

般大于 ５ｃｍ，柱体一般不分叉。锥状柱体宽度约
０５～５ｃｍ，柱体常分叉成树枝状。叠层石磷质柱
体之间充填有磷质碎屑颗粒（图 １２－Ｉ），并由白云
石、硅质胶结物胶结，柱体和柱间充填物界线明

显。显微镜下观察显示，叠层石柱体成分主要由磷

酸盐矿物组成，含大量有机质成分及少量碳酸盐矿

物。

微生物纹层磷块岩是纹层形态与叠层石类似，

但未形成叠层石形态、纹层近水平的磷块岩。微生

物纹层中的微晶磷灰石呈薄层状分布（图 １２－Ｈ），
其形态表现为近水平展布波状起伏的层状特征，层

内可见丝状体。

叠层石磷块岩和微生物纹层磷块岩是在低能的

浅水透光带条件下由底栖微生物 （蓝细菌）席通

过不断吸收聚集海水中的磷酸盐而不断生长形成的

（朱士兴和王砚耕，１９８３；Ｋｒａｊｅｗｓｋｉｅｔａｌ．，２０００；
ＳｎｃｈｅｚＮａｖａｓａｎｄＭａｒｔíｎＡｌｇａｒｒａ，２００１）。黔中地
区陡山沱组磷质叠层石柱体常由明暗相间的磷质纹

层组成，表明叠层石凸面在生长过程中未受到碎屑

物质输入的影响而产生生长间断。在没有外来碎屑

进入叠层石层面的影响下，磷酸盐层薄层的不断生

长表明原始磷灰石的生长形态是单纯受微生物活动

控制，而不是外部的沉积因素控制 （Ｐｌａｎａｖｓｋｙａｎｄ
Ｇｒｅｙ，２００８）。叠层石柱体间的磷质碎屑充填物则
可能为水动力转变导致原生磷质叠层石或其他原生

磷块岩被打碎搬运至柱体间形成的 （张伟等，

２０１５）。
３２２２　次生磷块岩

黔中地区陡山沱组磷矿还包括一些特殊类型的

磷块岩，包括渣状或土状—半土状磷块岩 （简称

渣土状磷块岩）和碎裂—硅化磷块岩。

渣状和土状半土状磷块岩：这种磷块岩呈疏松

的渣状、土状—半土状结构（图 １２－Ｊ，１２－Ｋ），胶
结程度极差，内部可见广泛分布的溶蚀孔洞，岩石

硬度低，易碎。渣状磷块岩还残留原始磷块岩的结

构，显 微 镜 下 由 破 碎 的 内 碎 屑 磷 块 岩 组 成

（图 １２－Ｌ）。渣状或土状—半土状磷块岩是由原生
和改造磷块岩形成之后暴露海平面之上的陆表环境

经强烈风化淋滤形成的。可以是海平面下降原地暴

露而成，也可以是下伏的磷块岩层经长期风化、淋

滤，迁移到周边的低洼沉积区、溶洞之中形成的，

因此渣状、土状—半土状磷块岩的原始结构、构造

受到强烈破坏。但由于矿物风化特性，碳酸盐岩矿

物最易风化，磷酸盐矿物较为稳定，因此淋滤作用

导致了磷块岩中的碳酸盐岩胶结物及易迁移元素流

失，使磷块岩品位提升，为典型的再次富集成矿作

用产物。

碎裂及硅化磷块岩：黔中地区陡山沱组磷矿局

部出现碎裂并硅化的磷块岩，主要见于开阳地区矿

层顶部。除磷块岩发生硅化之外，含矿岩系中发育

石英脉，溶蚀孔洞内可见较自形的石英晶簇，指示

磷块岩形成以后经历了可能来自富硅热液的侵入和

交代。磷质叠层石内也存在普遍的硅化现象，叠层

石柱体磷质纹层内和柱体间均存在不同程度的硅化

作用，形成粗晶石英颗粒或纤维细晶状玉髓。硅化

磷块岩矿石内的白云石胶结物最易受交代，在颗粒

间交代形成纤维细晶状玉髓，颗粒周围可见等厚栉

节状石英环壳，磷质颗粒内部同样会存在片状、柱

状石英颗粒重结晶。在内碎屑磷块岩中，硅化交代

作用最先发生于粒间胶结物中，其次是颗粒周围的

环壳，最后为磷质颗粒内部。通常是富硅质孔隙水
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对碳酸盐、磷酸盐矿物逐渐交代形成的，硅化作用

对磷酸盐的交代会影响磷质品位，导致硅化磷块岩

中矿石品位降低。

图 １３　黔中地区震旦系陡山沱组岩相柱状对比

Ｆｉｇ１３　ＣｏｌｕｍｎａｒｃｏｒｒｅｌａｔｉｏｎｏｆｌｉｔｈｏｆａｃｉｅｓｏｆｔｈｅＳｉｎｉａｎＤｏｕｓｈａｎｔｕｏＦｏｒｍａｔｉｏｎｉｎｃｅｎｔｒａｌＧｕｉｚｈｏｕＰｒｏｖｉｎｃｅ

４　磷块岩的沉积成矿模式

４１　岩相类型
黔中地区震旦系陡山沱组含磷岩系主要由磷块

岩、碳酸盐岩及少量陆源碎屑岩组成。靠近 “黔

中古陆”边缘的开阳地区南部和瓮福地区西部，

陡山沱组第一段下部为陆源碎屑岩，上部为含锰白

云岩；瓮福地区东部为盖帽白云岩。磷块岩发育于

陡山沱组第二段和第四段 （分别称为 Ａ矿层和 Ｂ
矿层）；陡山沱组第三段主要为碳酸盐岩。根据典

型剖面的沉积相分析（图 １３），陡山沱组可以分为

１５个岩相类型（表 ３）。

４２　沉积成矿模式
黔中地区震旦系陡山沱组磷矿经历了初始成矿

作用、簸选成矿作用、淋滤成矿作用 ３阶段成矿过
程 （杜远生等，２０１８；张亚冠等，２０１９）。已有的
研究表明，黔中陡山沱组 Ａ矿层主要由 Ｆｅ－氧化还
原泵初始成矿作用形成；Ｂ矿层主要由生物初始聚
磷作用形成 （张亚冠等，２０１９，２０２０；杜远生等，
２０２０）。簸选成矿作用是指初始成矿作用形成的磷
块岩经早期成岩固结，在海平面下降过程中，初始

形成的层状、结核状磷灰石在临滨—前滨波浪带受

波浪簸选将泥质沉积物、细碎屑沉积物簸选移离，
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表 ３　黔中地区震旦系陡山沱组岩相特征与沉积环境

Ｔａｂｌｅ３　ＬｉｔｈｏｆａｃｉｅｓａｎｄｓｅｄｉｍｅｎｔａｒｙｅｎｖｉｒｏｎｍｅｎｔｓｏｆｔｈｅＳｉｎｉａｎＤｏｕｓｈａｎｔｕｏＦｏｒｍａｔｉｏｎｉｎｃｅｎｔｒａｌＧｕｉｚｈｏｕＰｒｏｖｉｎｅ

沉积类型 岩相 岩石学特征 沉积构造 沉积环境

碎屑岩相

厚层含砾石英砂

岩相（Ｆ１）
灰绿色，由大小不一、磨圆较好的

砾石和粗砂组成
厚层，砾石可见叠瓦状组构 无障壁海滩前滨—临滨

厚层中细粒石英

砂岩相（Ｆ２）

灰绿色，由分选较好、磨圆中等的

中细粒石英组成，含海绿石、长石、

粘土矿物等

中—厚层，层内可见大型板状交错

层理、平行层理或浪成交错层理
无障壁海滩前滨—上临滨

中薄层粉砂—泥

质岩相（Ｆ３）

灰绿色—灰黑色，粉砂—黏土质，

粉砂为石英，分选、磨圆中等，偶含

海绿石

可见小型浪成交错层理、水平层理

或脉状层理、波状层理
下临滨—远滨带

碳酸盐岩相

厚层含锰白云岩

相（Ｆ４）
灰白色，由细—微晶白云石组成，

可见重晶石扇

厚层，发育席状裂隙、帐篷构造和

瘤状突起
滨岸潮坪朝下带

中厚层鲕粒白云

岩相（Ｆ５）
灰色，中厚层，主要由白云石组成，

鲕粒发育
可见平行层理和交错层理 潮下带

中厚层微晶白云

岩相（Ｆ６）
灰—灰白色，微晶白云石为主，常

见玉髓，硅化
中—厚层，孔洞较普遍

近岸浅海环境，受准同生暴

露、淋滤影响

含 磷 白 云 岩 相

（Ｆ７）
灰白色—白色，微晶—粗晶白云

岩，硅化作用发育
块状、含大量溶蚀角砾和溶蚀孔洞 极浅水海岸暴露环境

磷块岩相

（含碳）泥晶磷块

岩相（Ｆ８）

灰黑色—黑色，主要矿物成分为隐

晶到微晶质磷灰石，含有机质成分，

夹泥页岩、泥晶白云岩及硅质岩

薄层，含水平纹层和硅质岩、泥晶

白云岩透镜体等
远滨（浅海）相

块状砾屑磷块岩

相（Ｆ９）
灰色，含大量磷质砾屑及少量砂

屑、白云质砾石

块状，砾石可见叠瓦状或菊花状排

布

滨岸高能水体环境，或风暴流

影响

中厚层砂屑磷块

岩相（Ｆ１０）
灰—深灰色，中—粗粒，磷质内碎

屑、鲕粒、生物颗粒或球粒为主

中—厚层，可见大型板状交错层

理、平行层理或浪成交错层理

无障壁海滩，后滨—前滨相、

上临滨带

纹层状细—粉屑

磷块岩相（Ｆ１１）

灰—深灰色，由磷质细—粉屑组

成，夹泥晶磷质或白云质细纹层或

条带

薄层，可见水平纹层、小型浪成交

错层理
下临滨相—远滨环境

粘 结 磷 块 岩 相

（Ｆ１２）
灰—灰白色，含叠层石、藻纹层、藻

球粒等

块状，微生物纹层呈水平状或
!

形

柱状状

潮坪或较局限的浅水低水动

能海域

微生物磷块岩相

（Ｆ１３）
具微生物胚胎或球粒，化石成分为

主要磷酸盐
中厚层状，均质层理或水平层理 下临滨或远滨带

条带状砂屑磷块

岩相（Ｆ１４）
灰—灰白色，由磷质颗粒条带和细

晶白云石条带组成

白云石条带和磷质颗粒条带呈互

层状产出

滨岸浅水环境，白云石条带为

蒸发作用有关

渣状—土状半土

状磷块岩（Ｆ１５）
灰黄色到灰黑色，由疏松、破碎的

磷块岩组成
块状构造 原生磷块岩暴露、淋滤形成

磷碎屑的第 １次富集形成碎屑状磷块岩。这些磷质
碎屑颗粒再沉积过程中常常受第 １期次的磷质等厚
环边胶结和第 ２期次的粒间白云石胶结，形成独特
胶结结构的颗粒状磷块岩类型。淋滤成矿作用是在

海平面的持续下降过程中先成的碎屑磷块岩遭受暴

露作用，碎屑状磷块岩中白云质胶结物及活动元素

形成的其他矿物受淋滤作用溶解移出，形成了孔洞

状和渣土状的富磷矿 （张亚冠等，２０１６，２０１９；杜
远生等，２０２０）。三阶段成矿作用伴随海平面变化
多期次交替进行，在处于浅水海滩的开阳地区，陡

山沱中期海退时期未发育夹层白云岩，而是使初期

成磷、簸选作用形成的 Ａ矿层直接暴露于地表之

上，随后的海侵过程中形成的 Ｂ矿层磷块岩直接
覆盖于 Ａ矿层之上，造成 Ａ矿层与 Ｂ矿层合并，
并在陡山沱末期再次遭受暴露淋滤作用，最终形成

具有极高品位的磷矿层。

黔中地区陡山沱期磷矿分布于黔中古陆北缘、

东缘的无障壁海岸沉积环境，通过陡山沱组层序地

层和海平面升降分析揭示陡山沱期存在 ２次大的海
侵—海退事件。陡山沱初期 （第一段）－早期 （第

二段），是南沱组冰期之后的第 １次海侵—海退旋
回；陡山沱中期 （第三段）－晚期 （第四段）为第

２次海侵—海退旋回。海平面的周期性变化导致了
磷质岩、碳酸盐岩的交替。海退导致海平面下降和
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海水变浅，浅水波浪持续簸选先成的磷块岩层形成

碎屑状磷块岩，且海平面下降导致部分地区磷块岩

暴露事件造成淋滤、流失无用元素，使矿石品位提

升。簸选成矿作用和淋滤成矿作用多期次交替进

行，导致矿石品位的大幅提升，最终形成黔中地区

的富磷矿沉积（图 １４）。

图 １４　黔中地区震旦纪陡山沱期磷矿床成矿模式

Ｆｉｇ１４　Ｏｒｅ－ｆｏｒｍａｔｉｏｎｍｏｄｅｌｏｆｐｈｏｓｐｈｏｒｉｔｅｏｒｅｏｆｔｈｅＳｉｎｉａｎＤｏｕｓｈａｎｔｕｏＦｏｒｍａｔｉｏｎｉｎｃｅｎｔｒａｌＧｕｉｚｈｏｕＰｒｏｖｉｎｃｅ

南沱冰期结束之后，陡山沱初期的海侵使黔中

古陆周围先后沉积含海绿石石英砂岩、砂质白云

岩、白云岩。随着海侵规模的进一步扩大，至陡山

沱早期，黔中地区成为深部上升洋流携带磷质输入

浅水聚集的最佳区域，同时海水中的藻类生物不断

吸收磷质，并在沉积埋藏过程中降解释放磷质进入

沉积物—水界面附近，使底层海水中磷酸盐浓度不

断聚集，开始出现陡山沱组第二段初始的磷矿石沉

积 （Ａ矿层）。黔中古陆北部的洋水—温泉—永温
—冯三一线和东部的翁昭坝—大湾—白岩一线成为

磷块岩沉积的优势区。随着陡山沱早期期末海平面

下降，白泥坝—翁昭一线已处于海平面附近后滨—

前滨带，而洋水—温泉—永温一线成为高能的前滨

—临滨带。因此，滨岸地区陡山沱早期形成的磷块

岩中黏土岩、细碎屑岩夹层经波浪簸选而移出。簸

选富磷作用提升了磷块岩的品位，形成高品位的富

磷矿。

陡山沱中晚期又一次迅速的海侵—海退旋回，

形成陡山沱组第三段的夹层白云岩和第四段的以生

物聚磷为主导的磷矿层 （Ｂ矿层）。陡山沱晚期期
末，又出现一次明显的海退。随着海平面大幅下

降，白泥坝、翁昭，乃至洋水、温泉、永温等地区

均暴露于海面之上。先成的磷块岩 （包括 Ａ矿层
和 Ｂ矿层）及夹层白云岩，受波浪机械破碎和簸
选影响形成砂屑磷块岩。早期形成的磷块岩中泥质

和细碎屑沉积被移出，碳酸盐岩夹层及其 Ｃａ２＋、
Ｍｇ２＋、ＣＯ２－３ 等成分被风化淋滤移出，使磷块岩品

位提升。受较长时间的暴露、淋滤影响，矿层内发

育侵蚀不整合面，矿石普遍发育大量溶蚀孔洞，部

分矿石甚至呈土状疏松结构。值得注意的是，开阳

地区 （白泥坝、翁昭、洋水、温泉、永温）Ａ矿
层、Ｂ矿层及夹层白云岩均被波浪作用及后期的风
化淋滤所改造，混合成 １套磷块岩沉积。受开阳地
区强烈的波浪簸选及后期风化淋滤影响，该区形成

高品位的富矿石，矿石平均品位 Ｐ２Ｏ５含量 ３０％以
上，部分矿石可达 ４０％以上。而新寨和瓮福地区，
波浪改造未触及 Ａ矿层，故保留 Ａ矿层—夹层白
云岩—Ｂ矿层的沉积序列。新寨和瓮福地区 Ａ矿
层和 Ｂ矿层虽均为独立成矿，可能波浪作用较弱，
簸选作用受限，其矿石品位很难达到优质水平，矿

层分布也不稳定。

综上所述，黔中地区的磷矿床成矿模式可分为

初始沉积成矿及成岩作用阶段，簸选成矿作用和淋

滤成矿作用交替多期次进行，其中古地理面貌控制

了磷矿床的沉积与分布，在无障壁磷质海滩沉积环

境下，临滨带为磷质聚集成矿的优势区域。陡山沱

期动荡的水体环境为磷矿层的富矿作用提供了有利

条件，原生沉积的磷矿层很难达到优质品位，磷块

岩经受多期次的冲刷、簸选、暴露、淋滤、胶结及

再沉积作用才最终形成高品位磷矿床。

５　结论
１）以 “磷酸盐工厂”的理论为指导，从磷的

来源、聚磷作用、富磷作用入手，系统分析了黔中

震旦系陡山沱组磷矿的结构组分、岩石分类和矿石

类型。原生磷矿以内碎屑 （包括砂屑、砾屑、粉

屑）磷矿为主，少量鲕粒状磷矿、生物颗粒或球

粒磷矿及叠层石磷矿。内碎屑、鲕粒、生物颗粒或

球粒磷矿以磷质和白云石胶结物为主。次生磷矿包

００１１
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括渣状、土状—半土状磷矿和碎裂型磷矿。

２）区域及矿区古地理研究表明，磷矿主要形
成于黔中古陆北部、东部边缘的高能无障壁海滩沉

积环境，磷矿层位 （Ａ矿层和 Ｂ矿层）受 ２期海
平面变化制约。

３）陡山沱组包括 １５种岩相类型，其中磷矿
含矿岩系可分为 ８种岩相类型。

４）陡山沱组磷矿形成经历了初始成矿作用、
波浪簸选富集成矿、淋滤富集成矿 ３阶段成矿过
程，在此基础上建立了陡山沱组磷矿黔中古陆边缘

无障壁海滩的动态成矿模式。
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ＬＪ，ＣｈｅｎＱＹ，ＺｈａｏＤＸ．１９８９．ＰｈｏｓｐｈｏｒｉｔｅｓｉｎＣｈｉｎａ．Ｂｅｉｊｉｎｇ：

ＳｃｉｅｎｃｅＰｒｅｓｓ］

张伟，杨瑞东，毛铁，任海利，高军波，陈吉艳．２０１５．瓮安埃迪卡拉系
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ＩｎｔｅｒｎａｔｉｏｎａｌＧｅｏｌｏｇｙＲｅｖｉｅｗ，３２（９）：９１６－９２９．
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２００４．Ｐｈｏｓｐｈｏｎａｔｅｓａｎｄｐａｒｔｉｃｕｌａｔｅｏｒｇａｎｉｃｐｈｏｓｐｈｏｒｕｓｃｙｃｌｉｎｇｉｎａｎ

ａｎｏｘｉｃｍａｒｉｎｅｂａｓｉｎ．ＬｉｍｎｏｌｏｇｙａｎｄＯｃｅａｎｏｇｒａｐｈｙ，４９（５）：１５９３－

１６０４．
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