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事件沉积
:
沉积物补给及相对

海平面变化的作用

王承书 编译

(成都地质矿产研 究所
,

四川 成都 61 00 82)

摘要 :本文为事件沉积综述
,

要点如下
:

( l) 根据河流悬移载荷和床沙载荷简要总结了不同地形

和气候区的剥蚀速率 ; ( 2) 不同盆地充填物中泥砂的比例 ; ( 3 )控制沉积物再活化的机理
。

在大

陆环境中
,

事件沉积 (冲积扇上的碎屑流
、

扇三角洲上的崩塌作用和漫滩上的泛滥作用 )的粒度

和频率直接反映了物源区的侵蚀作用和剥蚀面积与堆积面积之比率
。

在海洋环境中
,

沉积物补

给和近滨容纳空间的变化在很大程度上控制着地层层序的性质
。

在沉积物大量补给和低频率

海平面变化的情况下
,

巨厚的体系域内事件沉积 (包括风暴岩 )的差异很小
。

随着沉积物补给量

减少
,

事件沉积在低水位体系内不断聚集
。

如一些模式 (差异性沉降和盆地边缘抬升 )所示
,

相

对海平面的迅速下降突出反映了海岸及海底富砂沉积物的再活化 (特别是在低水位早期 )和延

迟河谷下切
,

所形成的海底扇多半以砂为主
。

而河流供给的大型扇则以浊积泥岩为主
。

在海岸

抬升的地区
,

河谷下切的时期比低水位期长
,

海平面变化可导致
“

上升脉动
”

和峭壁削蚀
。

三级

或高频率海平面变化的低水位沉积
,

在碳酸盐建隆边缘通常为粗粒骨屑和巨角砾岩 ;在混合体

系内通常为硅质碎屑浊积岩
。

在快速闭合的前陆盆地中
,

高频率海平面旋回通常只影响盆地边

缘两侧 ;而三级海平面变化直接控制靠近逆冲前缘的沉积层序和事件沉积的可能性也有限
。

由

于沉积物大量补给
,

各种事件沉积 (如碎屑流沉积
、

砂质和钙质风暴岩和浊积岩 )形成的时间间

隔一般为几十年
、

几百年
,

甚至数千年
。

在沉积物补给量小或以大规模块体流和巨浊积岩为特

征的环境中
,

其再现的时间间隔还更长
。

中图分类号 :巧 1.2 2 文献标识码 : A

1 引言

事件沉积是缓慢堆积于盆地边缘的沉积物在极短期内再活化
、

再沉积的产物
。

一些作

者 ( C il ft o n ,

1988 )也将
“

灾变地质事件
”

这一术语用于受区域影响的异常高能事件
。

事件沉积

产于海相和陆相两种环境
,

但以海相沉积盆地研究居多
。

虽然具清晰沉积旋回的层序也形

成于非海相盆地中 ( S h田吐ey 和 cM c abe
,

1994 )
,

但
“

层序地层学
”

这一术语主要或仅用于受相

对海平面变化影响的海相沉积层序 ( W i妙
。
等

,

1988 ; v an w卿
n e :
等

,

199 0 ; M` d o n al e ,

1991 ;

V ial 等
,

199 1 ;巧~
e n it er 等

,

19 9 3 )
。

沉积物补给在层序地层学中的作用近年来已有论述 (如 oP
s aJ 的 e n t l e r 和 皿en

,

1993 ;

反 hl昭 e r ,

19 93 )
,

但其在产生事件沉积方面的重要性却未能很好地确认
。

事件沉积可反映出
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主要源区的侵蚀
,

或过渡沉积物的再活化
。

本文的 目的是讨论各种沉积环境中常见事件沉

积的形成作用
,

例如在海平面控制的环境中
,

块体流沉积
、

浊积岩和风暴岩是否主要或仅局

限于低水位体系域内
。

因此
,

形成各种砂质事件沉积的砂也被考虑进去了
,

但块体滑塌等诱

发机制却没有考虑
,

本文也未涉及火山喷发作用及其直接产物
,

如火山灰和火山碎屑
。

2 剥蚀作用
、

沉积物流量和河流床沙载荷

2
.

1 概述

事件沉积 (如以陆源物质或火山碎屑物质为主的陆地碎屑流
、

海底硅质碎屑风暴岩
、

块

体流沉积和浊积岩 )的粒度和频率主要取决于河流排出的沉积物
,

悬崖和海底的侵蚀在供给

沉积盆地充填物中的作用微乎其微
。

虽已测定过许多现代河流的

悬浮载荷
,

但具体沉积盆地中现

代和古代河流的沉积物补给量及

其流域相应的平均剥蚀速率仍鲜

为人知 (表 1 )
。

特别是河流的砂

砾床沙载荷难于进行定量
,

除非

能测 到水坝内或在相当长时间

(数十年 )内流人湖泊或人工水库

中沉积物的体积
。

一般来说
,

由

于岩性
、

气候和地形的差异
,

小河

表 1 各种数量级的河流体系中的沉积物流量

流流域 (地形 ))) 气候区区 剥蚀速率率 床沙载荷 (砂砾 )))

(((((((俐可 ka ))) 的比例 ( % )))

阿阿尔卑斯山脉脉 温带带 I co
· 50000 20

. 7000

热热热带一亚热带带 2X()
~ 2 X( X))) 10 ~ 5000

山山区和低地地 潮湿湿 20
~ 2X())) 5 ~ 1000

干干干旱旱 5 ~
5000 10 ~ 3 000

低低地地 各种气候候 10 ~ 5 000 0 ~ 555

悬浮载荷数据据 E i n sel
e

(一卯 2 )
,

肠 ll i
amn 和 S尹i ts k i ( 199 2 ) ;

床沙载荷数据据 GI℃ g o ry 和 W司11吧( l盯 3 )
,

仆~ 等 ( 19 57 )
。

流域的剥蚀速率变化很大 ;如果是在大河的上游
,

所产生的沉积物一般比低洼处的主河道更

多
。

这不仅是由于地形一般较低的地方集水面积增大
,

而且也是沉积物在河流下游沉积的

结果
。

例如
,

现代亚马逊河在每年的洪水季节约有 50 % 一
60 % 的悬浮载荷沉积在冲积平原

上 ( M
e

esrt
,

1994 )
。

但自晚全新世以来
,

现在陆地上河流沉积物的堆积估计可能因海平面较

高而受到影响
。

由于低海平面交替期往往使原先堆积于陆地上的沉积物活化
,

沉积物长期

注人海盆形成海底扇
,

却不太受海平面高水位期河流沉积物堆积的影响
。

尽管存在这些 问

题
,

本文仍力图证明沉积物的补给在产生事件沉积物中的作用
。

2
.

2 砂的生成受控于地形和气候

距高山地区一定距离的大
、

中河流的床沙载荷主要为砂及少量砾石
。

图 1总结了不同

气候区的平均剥蚀速率
,

补充了沉积盆地边缘河流砂 (砾 )的比例
,

用总机械剥蚀速率的百分

数表示
,

图中未考虑流域盆地不同的岩石类型
,

但假定不以碳酸盐或页岩为主
。

不管气候如何
,

地形相似的地区砂 (或床沙载荷 )的生成速率也近乎相同
,

因为与热带气

候条件相比
,

在温暖干燥的气候条件下机械剥蚀速率总的来说较低
,

主要通过较好地保存砂

级颗粒而得到补偿
。

图 1示出根据高度 / 时间单元作出的砂 (砾 )生成速率
,

因而可推测出某

一厚度的砂质事件沉积可能再现的时间间隔
。

例如
,

如果剥蚀面积 (DA )和盆地面积 ( BA )相

等
,

砂的分布均匀
,

那么从中等地形区输出的砂 (砂的生成率为 20
1111 11 / k a) 在 s ka 内就能在全

盆地范围内形成 1c0 m 厚的砂质浊积岩
。

2
.

3 根据盆地充填物推测沉积物流量

根据河流搬运物充填的盆地研究
,

可间接地获得河流的长期平均沉积物流量
。

如果 已



1望刹 )年 ( 3 ) 事件沉积
:
祝积物补给及相对海平面变化的作用

知某个或若干个线状排列的盆地全部

陆源充填物的粒度分布
,

就可确定泥

和粗粒河流物质的比例
。

此外还必须

考虑到
,

补给过量的盆地 (如山间地

堑 )首先接受粗粒沉积 ;而距离较远 的

盆地 (如距海岸一定距离的海洋环境 )

则常常为较细物质的最终归宿
。

表 2 列出前陆盆地和海底扇粒度 月

分布的估算值
。

在河控盆地 (如亚喜 窿
~ ”

一
` ’ ” /

’

一
“

一 “
动

一一
r

~
、 ” -

一 曰 塞

马拉雅前渊新第三系锡瓦利克群 )中 宾

以砂砾为主
,

较细物质已向下游搬运
。

除内缘的砾岩外
,

浅海前陆盆地往往

沉积砂页岩或泥灰岩
。

阿尔卑斯北部

磨拉石盆地的特点是既含海洋沉积
,

又含大陆沉积
。

在这种情况下
,

相当

大一部分河流泥砂在前渊以外的遥远

地区损失掉了
。

海底扇出现于大陆地壳或过渡地

壳的陆棚地区以及大洋地壳的深海地

区
,

接受未在河流上游沉积的床沙载

荷的残余物
。

大型深海扇也沉积大部

分河流的悬浮载荷
,

但小型扇却将细

粒物质散布到海底其它地区
。

新第三

m耐竿
UU O谁

地形很
. ,.

地形中等

热带

5 0 0」鑫馨 。乙二 Z ;二
5 1 0 3 0%

湿温区
地形低

鑫篙

O

干早
一
半干早区

入 { ZQO
混合地 形 2

1 0 0

O 拼
5 0%

床沙载荷

O , `创 ` 动 J` 戒̀ ` 山 L ~ 日̀ `

1 0 1 5

(沙为主 ) 的比例

图 1 主要河流流域平均机械剥蚀速率和砂的生成

(仙
1口 k

a

或 nI/ M
a

) (据 D ns e l e
,
199 2 修改 )

1
.

源自高山地区的河流 ; 2
.

流经气候条件不同的高山和

低地的河流
。

注意砂的产生速率几乎不受气候的影响
。

此外
,

高山地区的气候条件多半变化不大

纪至现代的中小型扇和放射状扇通常以砂为主 (表 2
,

B
~

s 和 No mr 山玉
,

1985 ; Sowt 等
,

19 8 5 )
,

其与靠近中距离山间源区流出的河流点源有关
,

或与海底峡谷内砂的沿岸搬运有关
,

例如北

海的古代海底扇由海岸和附近的丘陵地区及山区供给沉积物
,

其砂含量为 20 % 一
30 % (表

2
,

R e y n o lds
,

1994 )
。

许多小型放射状扇的砂 /页岩终值均大于 7 0 : 3 0 ( R e a d in g 和 R i e h a dr s ,

199 4 )
,

如法国东南始新世 Gesr d
,

Al l l l o t 扇 ( st an ley 等
,

197 8 )
。

相比之下
,

由河流供给沉积物

并远离高山源区的大多数大型现代海底扇 (表 2 )则以泥为主
。

这证明了一个事实
:

当进人

海洋时
,

其补给体系携带的悬浮载荷比床沙载荷多得多
。

eR汕gn 和 R ec h耐
s ( 1994 )根据粒

度和补给体系 (包括近滨系统 )对各种海底扇体系进行了系统综合研究
。

为了定量说明这些关系
,

对 20 aM 以来喜马拉雅地区布拉马普特拉河和恒河的沉积物

流量进人了简要的总结
。

这些河流流域的范围可能与喜马拉雅山脉加速隆升与剥蚀的早中

新世的范围相似
,

并充填了一系列盆地
。

第 l 个盆地
,

即印度
、

尼泊尔和巴基斯坦境内含河

流磨拉石的亚喜马拉雅前渊 (新第三系锡瓦利克群 )主要被砂 (70 % 一
80 % )

、

砾 (约 10 % -

20 % ) (部分为层间碳酸盐结核和铁质结核 )充填
,

构成泥质夹层的粉砂和粘土占盆地充填物

的 or % 一
20 %

。

这与距该前渊很远的孟加拉国现代布拉马普特拉河的观察结果正好一致
,

即该河形成的沙洲和岛屿主要 由砂 ( 60 % 一
90 %

,

余者为粉砂 )组成
,

虽然砂仅占沉积物载荷

总量的 20 %左右
。

但最后一个盆地
,

即孟加拉扇— 悬浮的河流载荷最终在该处沉积下来
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表 2某些盆地和沉积体粒度估算值

盆盆地类型或沉积体体 地 区区 粒 级 ( %)))

砾砾砾砾 砂 粉砂和粘土土

亚亚喜马拉雅前渊
`̀̀ 1 0 75 1555

前前陆盆地
, ,222 阿尔卑斯北部磨拉石石 10 50 4() (含泥灰岩 )))

海海底扇
3
(浅水区 ))) 北 海海 一 20

~
30 7 0 ~ 8000

深深海扇
4
(中等

,

放射状扇 ))) 地中海西部 (埃布罗
,

c二91 0))) 砂 为 主主

加加加利福尼亚边缘地地 砂 为 主主

(((((布兰卡
,

压 Joll 。 ,

F~
to ,

Nvay 等 )))))

阿阿阿拉斯加加 砂 为 主主

亚亚亚平宁山脉 (古代扇 ))) 砂 为 主主

深深海扇
`
(大型

、

长条状 ))) 密西西比扇
555

一 20 2000

亚亚亚 马 逊逊 泥 为 主主

孟孟孟 加 拉拉 泥 为 主主

印印印 度 河河 泥 为 主主

尼尼尼 罗 河河 泥 为 主主

蒙蒙蒙特里 (加利福尼亚 ))) 泥 为 主主

莱莱莱 茵 河河 粗 粉 砂砂

1
.

仅包括部分冲积扇 ; 2
.

资料来源据 晓 y e r

和俪~ ( 19 8 6)
、
H

`

掀柳曰 等 ( 1986 )等 ; 3
.

据伦扣ol 山 ( 1卯 4 ) ; 4
.

据 Bam eS

和 No m妞kI ( 198 5 ) ; 5
.

据 S tow 等 ( 19 85 )估算
。

— 却以泥为主
。

从表 3 可 以看出
,

喜马拉雅地区的

河流在近源冲积扇和辫状河流中沉积了

大部分砾石载荷之后
,

携带了约 30 % 的

砂和 70 % 的粉砂和粘土
。

大部分砂沉

积在该前渊 (至少 30 % )
、

孟加拉盆地

(进积古代 三角洲 ) 和年青的三角洲

(50 % 左右 )内
,

约 20 % 的河流砂到达孟

加拉扇
。

经过约 3 (x X〕km 的搬运之后
,

远

源的孟加拉扇沉积物中砂的平均含量约

为 5 %
、

粘土含量 20 % 一
40 %

,

其余为粉

砂
。

喜马拉雅地区河流中仅约 3% 左右

的悬浮载荷 (粉砂和粘土 )滞留在亚喜马

表 3 亚喜马拉雅山系盆地至孟加拉扇

20 M a

以来沉积物的体积和粒度

沉沉沉积物体积
,,
粒 纷 (% )))

(((((
x l护玩

3
))))))))))))))))))))) 砾砾砾砾

333
粉砂和粘土土

恒恒河
一

布拉马普特拉拉 1
.

222 8 555 1555

河河前渊 (无冲积扇 )))))))))

孟孟加拉盆地地 0
.

999 5 000 5000

三三角洲和前三角洲洲 1
.

111 叨叨 印印

孟孟加拉扇扇 333 1000 卿卿

整整个流域系统统 7
.

111 3 000 7000

1
.

干的固体沉积物
,

据 D n se le 等 ( 1望拓 ) ; 2
.

利用沉积物剖

面和测井记录所作的粗略估算值
,

据 W i lli: ( 199 3 )
,

肠
I

~
( 1期 )

,

E m m e l和 C
一

y ( 19 85)
,

S t侧 等 ( 19明〕) ; 3
.

含少量砾

石 ; 4
.

按照不同盆地充填物的体积加权

拉雅前渊内
,

而几乎 80 % 的悬浮载荷沉积在孟加拉扇上
。

另一个类似的例子是密西西比河及其深海扇
。

S t o w 等 ( 19 85) 提出
,

这条河流现携带的

床沙载荷 (砂 )为固体载荷总量的 5% 一 or %
,

但其海底的砂含量看来至少为 10 % 一 25 %
。

造成这一差异的原因可能是由于冰期河流输砂量较高
,

河流坡度较陡以及河流流域植被减

少
。

更新世砂岩看来局限于扇舌体系甚至远端外扇舌内的河道化地段
。



l创刃年 ( 3 ) 事件沉积
:

沉积物补给及相对海平面变化的作用

这些实例表明
,

只有在充分了解整个盆地或一系列盆地的充填物之后
,

才有把握确定所

搬运的整个剥蚀
一

堆积体系的粒级
,

而且必须考虑沉积物分布体系的时空变化
。

3 冲积扇
、

扇三角洲和湖泊三角洲的事件沉积

冲积扇上沉积物的沉积作用受到三种作用的控制
:
河道内河流沉积物的正常搬运

、

片流

和沉积物重力流 (如 lB ia : 和 M c
hP
~

,

1994 )
。

这些作用都是不连续的
,

本文只研究形成碎

屑流沉积的作用
。

某些范围的碎屑流主要出现于高坡降河流和溪流流经的山麓带 (图 Za)
,

携带着山地和河谷边坡风化作用提供的大量沉积物
。

假定平均剥蚀速率为 2 c0 而k a( 干燥

一半干燥气候 )
,

剥蚀面积与盆地面积 (碎屑流的面积范围 )之比 DA
/ B A 二 10

,

那么在 200 年

的时间间隔内就能形成平均厚度为 0
.

4 m 的碎屑流
。

当然不同的 DA / B A 比率
、

剥蚀速率和

特大暴风雨的偶然降临均导致出现不同间隔和厚度的事件层
。

气候从半干旱变得较潮湿
,

在源区一般形成土壤和茂密的植被
,

因而大大地减少碎屑流事件的发生 (如 W e lh 等
,

19 8 7 )
。

那么以后再回复到较干燥的气候条件就可能使土壤剥离
,

并使沉积作用增强
。

沉积作用也发生于砂砾质陡壁河流和扇三角洲 (图 b2
,

吉尔伯特型三角洲
。

这些三角

洲类型综述见 M c p h

~
等

,

19 87 ; oP s

mat
,

19 90 )
。

推进到静水体中的冲积扇或辫状河流将其

床沙载荷和部分悬浮载荷倾注到前三角洲上坡
。

由于过度陡峭而使斜坡坍塌
,

造成沉积物

重力流和浊流
。

吉尔伯特型三角洲层序的厚度为几米到 100 多米
。

随着沉积物补给量和粒

度的增加
,

其前三角洲斜坡变陡 (通常为 20
“ 一 3 00 以上 )

,

前积层明显成层 (层厚为几十厘米

到大于 l m )
。

陆上扇或辫状平原的进积和沉积物的徐徐补给以及粒度的减小 (主要为砂和

粉砂 )往往形成前三角洲缓坡
,

并从碎屑流为主转变为滑塌和浊流
。

崩塌作用是由于堆积在过度陡峭的斜坡上的物质阵发性地顺坡运动而产生的
。

这些碎

屑流形成的席状或舌状块状层
,

可扩展到整个三角洲斜坡
,

或向上
、

向下尖灭
,

或地过渡为底

积层
。

这些事件层的内部结构和碎屑的叠瓦状排列反映其在陡坡上的位置
。

碎屑的粒度从

上到下要么增加
,

要么减小
。

崩塌和其它沉积事件的受控方式与前述冲积扇相同
,

现代实例

包括挪威和不列颠哥伦比亚海湾的粗粒三角洲
。

砂泥为主的前三角洲往往表现为颗粒流
、

泥流和浊流
。

考虑到山脉附近大多数湖泊沉

积速率较大 ( 1
一 or 耐ka )

,

薄层细粒浊积岩的再现间隔为几年至 100 年左右
。

4 河流体系中的事件沉积

迄今为止
,

辫状河和曲流河体系中的事件沉积尚未界定
。

有两种幕式发生的作用
,

沉积

了某种范围的沉积层
:

( l) 在漫滩泛滥期间靠近河道形成的决 口扇或席状决 口扇沉积
。

这些沉积物为细砂和

粉砂
,

侧向上向泛滥平原边缘变薄并尖灭
。

( 2) 漫滩沉积物
, “

漫滩细砂岩
”

或
“

泛滥沉积物
”

此外
,

流经冰川地区的一些山区辫状河流中罕见特大洪水期形成的事件沉积呈现特殊

的类型
,

这种特大洪水称为
“

火山融冰洪流 ,’( 冰岛 )
,

主要是由于冰坝或冰债坝后储存的融水

迅速释放造成的
。

其沉积物通常厚几米
,

沉积层序向上变粗
、

变厚
,

然后变薄
、

变细
,

反映出

水流先增后减之趋势
。

细粒物质上覆
、

下伏的交错层状粗砾代表洪峰流量 ( Flas er 和 lB eu e r ,

19 88 ; M a讼e ls
,

19 8 9 )
。
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图 2 含事件沉积的沉积物堆积体系变化情况

肠
,

G北
.

块状砾石
,

颗粒支撑或杂基支撑 ; sl n
.

块状砂 ;巧
.

浊积砂 ;
MT

.

浊积泥 ;
MF

.

泥流
;

叮
.

漫滩细砂 ;
GA

.

沉积物加积 ; SU B
.

沉陷

辫状河流的近源河段也含碎屑流沉积
,

但洪水事件一般很少有机会保存于这些体系内
。

在迅速拗陷和沉积物加积的辫状河流体系内
,

除了河道充填物外
,

还见有粉砂岩和泥岩
。

例

如
,

B e n ht am 等 ( 199 3) 报道过西班牙北部比利牛斯前陆盆地始新世的辫状河流沉积
,

其中

40 % 以上为广泛产出的泛滥平原砂泥岩
。

在属于大陆相弧前盆地充填物的藏南始新统 ( ?)

曲乌组也出现类似的砾质河道沉积与微红色泛滥平原沉积互层
。

在这种情况下
,

我们认为气候变化控制着沉积环境的戏剧性变化
。

在广阔平坦的曲流河冲积平原上常见大大小小的洪泛事件
。

虽然细砂也出现于洪水最
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强的地区
,

但泛滥平原沉积主要为悬浮的河流载荷
,

即粉砂和粘土级颗粒
。

每次较大洪水形

成的沉积物厚达数毫米至数厘米
,

呈粒序或细纹层状
、

交错层状
。

但这些构造又不同程度地

被植被
、

生物扰动作用和成土作用 (包括碳酸盐结核和铁的氢氧化物 )所破坏
。

植被稀疏或

无植被地区的古代漫滩沉积常常变红
。

在河道稳定的地区
,

沉积物主要为漫滩沉积
。

各个地区洪泛事件再现的间隔很不相同
。

在著名的尼罗河陆上三角洲平原上
,

历史上每年都有洪泛发生
,

导致了 or 耐k a
左右的漫滩

细砂岩沉积
。

同样地
,

季风控制的季节性沉积作用在其它若干河流体系内每年都造成洪水
,

但这些洪水的大小及其漫滩细砂岩的性质和厚度却年年不同
。

在亚马逊河中游
,

几年一次

的洪水沉积的漫滩细砂岩为数厘米 ( M ert
e s ,

1994 )
。

其它河流体系的洪泛事件更少
,

更无规

律
,

间隔为 10 一 100 多年不等
。

运用上述剥蚀
一

堆积概念
,

假定机械剥蚀速率为 100 而 M a
(各种地形

,

潮湿至半干旱气

候
,

悬浮的河流载荷为沉积物总量 的 80 % )
,

则漫滩细砂岩为 40 耐 M a 。

这一数值也可从面

积比 D灯 B A = 5 (剥蚀面积 s x
堆积面积 )和该泛滥平原上悬浮河流载荷总量中 10 % 的散落

物得出
。

如果一次洪泛事件留下 2~ 厚的沉积层
,

那么堆积 4m0 厚的漫滩细砂岩每百万年

就需要 20
,

(XX) 次洪泛事件
,

这些事件再现的平均间隔为 50 年
。

5 海相事件沉积

5
.

1 沉积物的补给
、

分布和再活化

在受到波浪和水流作用影响较大的开阔海岸
,

河流中的沉积物相继堆积于两个主要地

带
:

( l) 海岸 (三角洲前缘
、

河 口湾
、

防护海滩和海岸砂丘
、

前滨带 ) ; ( 2 )大陆棚
。

在这些地方
,

河流沉积物可能与其它来源 (如峭壁和海底侵蚀作用 )的物质棍合在一起
。

而悬浮的河流载

荷
,

即粉砂和粘土
,

通常到达陆棚甚至更深的水体中
。

砾石则沉积于河 口附近及相邻海滩
。

残留于海岸带的砂往往向岸
、

离岸及沿岸搬运
,

直到被圈闭在海底谷地或堆积在波浪和水流

减弱的地区
。

同样地
,

受水流影响的陆棚地区的沉积物也能运移到峡谷头
、

陆棚三角洲斜

坡
、

外陆棚的深水部分或大陆坡上部等地区
。

被动边缘环境相对平面下降引起沉积物活化的各种方式示于图 3
。

( l) 由于浪基面下降
,

波浪和水流引起的海底侵蚀作用向盆地扩展
。

( 2 )河谷下切到海岸沉积物和上游的冲积平原
。

如果海平面迅速下降
,

海岸带就可能形

成另外一些短小的河谷
。

( 3 )三角洲前缘或陆棚边缘均有利于斜坡坍塌
、

重力块体流和浊流的发生
。

在这两种情

氏卜土也扣 f
.

谷 陆棚二二角洲 陆棚边缘

、 、 ~

妙

图 3 与海平面有关的沉积物活化的各种方式 (解释见正文 )
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况下
,

海平面的下降相对较快
。

应该提及的是
,

前三角洲斜坡的不稳定性也出现于现代环境
,

因此不一定与相对海平面

变化有关
。

然而斜坡上或斜坡附近松软未固结沉积物是诱发大规模斜坡坍塌的强有力机

制
。

由于浮力下降
,

下伏沉积物不堪重负
,

剪切应力越来越大
。

镶边碳酸盐台地上浮力下降

也可能在三级层序的底部导致形成部分钙质巨角砾岩 (参见图 10)
,

尽管在这两种情况下
,

其它一些作用也可能同等重要
。

5
.

2 硅质碎屑风暴岩和生物碎屑风暴岩

在前滨带和内陆棚带形成的风暴岩的产状和频率主要受陆源沉积物补给量的控制
,

或

者在有生物碎屑物质的情况下
,

也受到碳酸盐产量的影响
。

当海岸山脉的河流载荷直接进

人浅海盆地时
,

在砂沿滨搬运并未大量损失的情况下
,

海岸线可向海推进
。

假如滨面砂 (砾 )

为 10m 厚
,

山脉的范围 (图 4) 和快速的机械剥蚀 ( 500
一 10( 刀耐aM

,

其中 2田 m 为砂砾 )使得海

岸以高达 1耐
a
的速率推进

。

这一假定是根据有关现代陆棚地区全新世砂的堆积资料作出

的 ( oK 场ac k
,

19 86)
。

河流和峭壁侵蚀提供的砂的沿岸搬运筑成的海岸砂堤可能以 0
.

2 一 l“
a
的速率向海推进

。

最著名的现代实例之一是德克萨斯湾海岸加尔维斯顿岛的砂体
。

硅质碎屑砂质风暴岩由前滨带的再沉积砂组成
。

在上述进积扇三角洲前缘和海岸砂堤

内
,

沿岸各单位时间和长度内砂的有效体积曾在 400
一 2 0( X) 年内就形成宽 20 km

、

厚 0
.

l m 的

砂质风暴层 (风暴岩 )
。

如果这种砂完全为生物成因并形成于浅水 (碳酸盐的产量为 10 c几“

图 4 具大量陆源沉积物 (砂 )的沉积环境

这些沉积物是由人海河流或经沿岸搬运提供的
。

一个 l枷厚砂席的岸进以及浅水砂质风暴岩和深海扇上砂质

浊积岩重复出现的间隔是根据砂的补给量计算出的
,

假定这些砂层都具理想的几何形态
。

在直接由河流供给

的扇体系内
,

已考虑到剥蚀面积与堆积面积之比率
。

详情见正文
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ka )
,

补给如硅质碎屑那样相同范围和厚度的砂席则需 ll x刃年时间
。

虽然各地风暴岩垂向

层序中区域范围和厚度千差万别
,

但这些半定量模式表明
,

即使砂的补给量很大
,

砂质风暴

岩的再现间隔约为 1以X) 年
。

砂的补给量减少会使有限范围内的风暴岩变薄
,

或再现的时间

间隔变长
。

相对海平面下降可能使沉积于三角洲平原和沿岸的砂质物质再活化
,

因而在三

级或更高级别沉积层序的高水位体系晚期和低水位体系早期有利于风暴岩的形成
。

河流沉

积物补给有限的低洼海岸以外的浅海则很难形成硅质碎屑风暴岩
。

5
.

3 深海扇和斜坡裙的事件沉积

这些环境中常见的事件沉积为重力块体流和砂泥质浊积岩 (图 Z C 、

Z e
)

。

( l) 河流供给的泥流和泥浊积岩

实例
:
某河流排出的沉积物量为 2 x l护kmZ 的一座山脉 (近似于阿尔卑斯山的航测范

围 )
,

单位沉积量较大
,

为每年 25 0 “ kn lZ ( iM in am an 和 M e ad e ,

19 8 3 )
,

相当于约 100 比“ M a
的平均

机械剥蚀速率
。

如果 50 % 的河流载荷到达前三角洲斜坡
,

该沉积体系就达到 10 ik n3 / k a ,

或

者能形成每 l〔XX )年航测范围为 2X( 刃 ik nZ
、

厚度为 s m 的一个块体流 (假定侵蚀岩类和堆积物

的密度相同 )
。

现代海洋中块体流的体积为 0
.

00 1 一 20
,

000 kms ( sc h w a 比
,

1 982 ; E in se le
,

199 2)
,

可见假设的这一块体流的大小为中等
。

根据这一估算
,

很明显
,

即使在供给大量沉积物载荷

的主干河流的河口处陆续堆积沉积物
,

大型块体流需要的时间间隔也更长
。

许多泥流均转变为泥质浊流
,

最终形成泥浊积岩
。

如表 2 所示
,

大多数现代深海扇以及

肯定有许多古代深海扇均以泥为主
。

这些小规模的沉积物再分配现象出现的频率通常比大

的泥流或砂质浊积岩出现的频率大得多
。

已知泥浊积岩的厚度和区域范围
,

其再现的间隔

可用与上述泥流相似的方法估算出
。

位于印度洋的大型远端孟加拉扇上常见的粉砂质
、

富

粘土泥浊积岩厚度达几厘米到几十厘米不等
,

其每一浊积岩事件沉积的数量级均约大于

500 年 ( Sowt 等
,

19 90 )
,

并在很大程度上控制着沉积速率 ( 5
一 1c0 而ka )

。

较小的盆地 (如地中

海或加利福尼来边缘地的特殊海槽 )中泥浊积岩再现的间隔稍短
,

为几百年 ( uR p k e
和 s atn

-

vle
,

197 4 ; M al o u at 等
,

198 1 )
。

狭长深邃的加利福尼亚湾盆地上新世至第四纪的泥浊积岩平均

厚度为 20
一
50 cm

,

出现的时间间隔长得多
,

为 2 一 s ka ( iE sen le 和 elK
st

,

19 8 2 )
。

( 2 )斜坡裙

斜坡裙由距海相三角洲一定距离的海底斜坡坡脚的沉积物重力流和少量浊积岩形成

(图 Zd)
。

其沉积物并不直接由河流供给
,

而是受洋流和海平面变化的影响使沉积物重新分

配的结果
。

此外
,

许多斜坡裙还含有陆棚上形成的生物碳酸盐
,

或者含镶边碳酸盐台地物

质
。

因过度陡峭造成斜坡坍塌
,

或因等深流造成斜坡底部掏蚀
,

重力引起的斜坡崖可能演变

为海底峡谷
,

并将侵蚀物质倾泻到坡脚
。

海底峡谷继续掏蚀
,

进一步促使斜坡裙的生长
。

一

些斜坡裙也与造成陡崖和岩崩的断裂作用有关
。

但在许多情况下
,

斜坡裙都以泥为主
,

因为

除了前三角洲地区和某些碳酸盐台地外
,

上斜坡沉积物堆积的速率通常较低 (每千年约为几

厘米 )
,

故地史中斜坡裙的大小往往受限
,

沉积事件再现的间隔可能很长
。

现代海洋盆地在

大陆坡脚有数量可观的斜坡裙
,

其可能受到晚第四纪高频率海平面变化的强烈影响
。

( 3) 河流供给的砂质浊积岩

为了评价深海扇砂的补给
,

有两个主要环境应加以研究 (图 4 )
:
在河流三角洲前形成的

扇
,

或由海底峡谷储集的砂沿岸搬运形成的扇
。

河流供给的深海扇可接受来自距海岸有限距离的山脉的沉积物
,

这种扇往往以砂为主
,
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其生长取决于源区剥蚀速率和剥蚀面积与扇面积之比 ( DA / BA )
,

以及取决于河流输砂量和

在被搬运到海岸途中砂的损耗
。

如果剥蚀速率为中等
,

砂的补给为 10动“ M a ,

DA / B A 为 1
,

则

形成 0
.

l m 厚的砂质浊积岩体的时间间隔为 10 ka
。

在此例以及下列情形中
,

假定浊积岩扩

展到整个扇区
,

也仅仅是 卜型浊积岩沉积才如此 ( M
u itt 和 No marr

k
,

1987 ; Ein sel
e ,

19 9 2 )
。 ·

如

果部分河流床沙载荷遗留在冲积平原上
,

则再现的间隔变长
。

假如来自山脉的砂的补给量

异常高 (剥蚀作用产生的砂为 2X() 而M a ,

图 1 )
,

广泛产出的砂质浊积岩再现的时间间隔则降

至 500 年
。

扇舌上分布不太广的浊积岩或洪水淹没区的薄层浊积岩产出更频繁
。

如果这种

扇是在广泛的海洋盆地中形成的
,

且面积扩大到剥蚀区的 5 倍
,

则广布的模式浊积岩的再现

间隔为 25 00 年
。

相反
,

在狭窄盆地中空间有限的扇区 (剥蚀区的 1/ 5 )则可能形成较厚的砂

质浊积岩和 /或高频率浊积岩事件 (再现间隔为 100 年 )
。

( 4) 由沿岸砂搬运供给的海底扇

砂沿岸搬运
,

直至达到海底峡谷
。

根据现代高能海岸砂搬运的实测资料 (如 rnE eyr
,

19 6 0 : C h o il e y 等
,

1984 : C
aert

r ,

19 8 8 )
,

假定浊积岩的面积范围如图 4 所示
,

按这种机制
,

在 600
一 3X( X) 年内就能形成厚达 0

.

l m 的砂质浊积岩
。

这仅仅适合于砂的搬运量很大的海岸带
。

考虑到平面的变化
,

应该注意这种类型的富砂海底扇也可能形成于海平面上升期
,

特别是当

峡谷
一

扇体系由海侵残余陆棚砂供给时 ( eR ad ign 和 iR hc a r ds ,

19 94 )
。

5
.

4 与相对海平面变化有关环境中的事件沉积

相对海平面变化在很大程度上控制着海岸带沉积物的堆积与再活化
,

尤其重要的是沉

积物堆积空间 A
’

和沉积物补给 S
’

变化的速率
。

海平面下降常常促使沉积物补给到深水而

形成事件沉积
。

反之
,

沉积物补给的变化也能大大改变地层层序的特征
。

在沉积物补给控

制的环境中
,

甚至削弱或阻止海平面变化对层序和准层序的控制
。

据此
,

海平面变化的频率

和幅度也很重要
。

( l) 沉积物补给量很大的海相三角洲

在这些环境中
,

沉积物补给速率 S
’

常常大于相对海平面上升时的堆积速率 A
’ 。

周期

为 1至数百万年的低频率 (三级 )海平面变化旋回通常如此
。

即使在海平面上升期间
,

补给

充足的三角洲也可能继续向盆地推进
,

例如在被动陆缘环境中
,

三角洲前缘向陆棚推进
,

达

到陆棚坡折处
,

并在此保持其位置
。

尔后斜坡坍塌和沉积物重力流不但影响到前三角洲层

序和深水扇层序的低水位体系域
,

还在其后的体系域期间仍将继续
,

尽管速率较慢 (图 5 )
。

这说明象碎屑岩
、

泥流沉积和浊积岩这些事件沉积均可出现于海底扇的所有体系域内
。

当然
,

具大规模底部重力块体流的许多三级三角洲低水位沉积的实例 (盆底扇和斜坡扇

组合
,

例如 V ial 等
,

19 9 1) 并不反映沉积物补给量大
,

而仅仅为中等
。

随着陆源物质补给的增

加
,

事件沉积也出现于高水位晚期相对海平面开始下降时
。

在这种情况下可能形成水道
一

天

然堤沉积
,

小至中等浊流在深海扇舌上也可能形成 n 型和 m型浊积岩 (据 M u ht 和 N o n l班 r k
,

198 7 )
。

三角洲前缘的加积作用加速 (图 5
,

也见 K o ll a 和 M ac
u记 a ,

19 8 8 )
。

随着沉积物补给的

进一步增加
,

甚至海侵体系域也往往呈现事件沉积
,

这类环境在常见的层序地层学模式中很

少涉及
。

v all 等 ( 199 1) 指出
,

河流
一

陆上高水位三角洲组合往往捕获较粗的沉积物
,

这就会使

水下前三角洲沉积物较之相应的低水位三角洲沉积物更粗
。

在高频率
、

高振幅海平面变化 (如周期为 20
一 1的k a ,

幅度为 l oo m 的冰海相旋回 )的情况

下
,

A
’

常常大于 S
’ ,

即控制三角洲体系的沉积物的补给不能与基准面的急剧变化同步
。

结
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图 5 海平面上升期大量的陆源沉积物补给 ( SS )和三角洲的连续推进形成的厚层层序
,

其可能含水

道
一

天然堤体系和所有体系域的浊积岩
,

如海侵沉积 (珊 )和高水位沉积 ( HSD )
。

相反
,

差异沉降的

沉积物饥饿的陆棚
一

斜坡环境则以与海平面有关的侵蚀不整合
、

滞留沉积
、

某些风暴岩和低水位

期间形成的块体流沉积为特征的薄层层序
。

斜坡水道主要被海侵沉积和高水位沉积充填

果
,

在低水位期间
,

尤其是在相对海平面急剧下降的低水位早期就首先出现不稳定的斜坡条

件和沉积事件
。

尔后
,

由于海岸带沉积物的堆积能力下降
,

浊积扇沉积发生进积
。

如果海平

面继续下降
,

其速率超过沉降速率
,

那么海岸平原和前三角洲台地上的侵蚀作用就将提供另

外一些沉积物
。

当陆棚上峡谷下切
,

在海侵期间继续向陆扩展时
,

具砂质浊积岩的大量沉积

物堆积正如晚更新世一早全新世的密西西比扇那样可持续到海平面上升的中晚期
。

在陆地河流极易改变其河道的海平面高水位期三角洲的侧向迁移可使前三角洲低水位

扇沉积和其后的体系域之间形成鲜明的对比
。

上部的海底扇海侵高水位沉积往往凝缩
,

或

不同程度的缺失
。

详细研究的实例是更新世的密西西比扇
,

其海底水道
一

天然堤体系随着时

间的变化从西南向东北迁移
。

现代陆上密西西比三角洲及其地下沉积表明
,

大量的沉积物补给几乎与迅速的全新世

海侵同步 (玩 y d 等
,

19 85)
。

威斯康星 1型不整合以在 70
一 l oo m 深处形成的土壤为标志

,

之

上不仅为厚层低水位沉积
,

也有厚层海侵体系域
,

其上年青的高水位沉积向盆地推进
。

证明

全新世海侵和现在的高海平面期山区水系大量补给河流沉积物的又一现代实例是加利福尼

亚边缘地 ( cS hw 司七
a e h 等

,

19% )
。

该区的几个深盆 (如靠近海岸的圣莫尼卡和圣佩德罗盆地 )

在这一时期维持着活跃的水道
一

天然堤体系
。

其伴随的扇和盆底沉积记录了时间间隔为 100

年至数百年的全新世浊流事件
。

( 2 )沉积物补给量中至低等的被动陆缘环境

讨论这些环境中沉积物的再活化
,

必须对上述层序地层加以研究
,

并考虑到河流下游的

坡度 (大中型河流为 0
.

2输
一 0

.

02 %
。

)比陆棚或其它浅海海底的坡度 (平均值为 1%
。 一 5%

。 ,

iM
-

all
,

199 ;1 N

mlnU
e dal 等

,

199 3 )小得多
。

不仅现代陆棚如此
,

多数古代陆棚海也很可能如此
。

浅海波浪和水流的作用造成了浅海较均衡的地形
,

特别是三级海平面变化期间更有足够的
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时间
。

图 a6 为海岸线附近进人坡度变化较大的陆棚和洋盆的中型河流纵剖面图
。

2
黔

垂直比侈」尺 S D x

b C d

上升 海平面下降速率
平衡点的移动 平衡点

、/
、
么ùùó,

时间 转折点
爵
时间

一一 一专一
心一一 - - 卜

向陆 向盆地

图 6 ( a)
.

中型河流和陆棚纵剖面坡度 (每哩 ) ;注意从冲积
一

三角洲平原到陆棚海底转换处明显的坡

折 ;( b一 d)
.

海平面下降拐点
、

海平面下降变化速率和平衡点迁移之间的关系

图 7
、

图 8 中的模式仅为图 a6 纵剖面的小部分
,

代表差异沉降速率不变的海岸盆地 (缓

坡环境 )
,

主要研究一个海平面变化旋回内相对海平面最高点和最低点的时间间隔和海平面

下降的平均速率
。

实际上
,

在海平面变化的半旋回中
,

这些速率是变化的
,

在海平面曲线的

拐点处达到最大值 (图 b6
、 c

)
。

这就是为什么平衡点的位置
,

即海平面下降速率与沉降速率

相等
,

先向盆地迁移
,

然后又向陆迁移的原因
。

模式
a
陆棚带缓慢地差异沉降和三级海平面大幅度下降 (图 7 a)

。

由于海平面下降速

率变化
,

滨线或海岸线也随着不同的速率向海推进
,

广裹的陆棚区遭受侵蚀
。

考虑到平衡点

的迁移
,

受相对海平面 下降影响的陆棚宽度变宽
。

这一地带称为
“
B 带

”

( oP
s

~
it er 和

A ll e n ,

19 93 )
,

其特点是作为一个海平面旋回期间有时海平面下降速率超过沉降速率的地区
。

除出露的内陆棚外
,

该带的浅水地带遭受海底侵蚀
。

海平面下降之后
,

陆地河谷深切
,

并向

上游推进
。

由于暴露的陆棚上原先极度陡峭的河流坡度及河谷切人较老的未固结三角洲沉

积和河流平原沉积
,

海平面下降的前半期陆棚物质的体积比以后的更大
,

其间由于河谷下切

作用继续减退
,

河流的坡度减小
。

这就是为什么早期低水位沉积趋于较厚
、

富砂和沉积物重

力流的原因之一
。

新的河流坡度到底向陆地多远才能达到其最初很平缓的平衡剖面是时间

的问题和下伏岩石侵蚀程度的问题
。

此外
,

还必须克服从构造转折线向陆的上升
。

总之
,

(假定对该模式 )约 I M a
的时期能够侵蚀掉相当多的物质

。

如果海平面变化幅度比该模式

小
,

那么狭窄的陆棚带就会受到影响
,

河流下切提供的侵蚀物质的体积就会减小 (图 7 。
)

。

模式 b 陆棚带的快速快速差异沉降和三级海平面大幅度下降 (图 7 b)
。

滨线向盆地推

进和平衡点的迁移均受限
,

但仍属 B带范围
。

陆棚坡度变陡
,

使河谷下切和河流侵蚀作用
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a 缓慢沉降
“
滨线

”
迁移

滨外

隆起 枢纽线 初始陆棚坡度 (1)

Tl几升几
海平面

沉降 (Z Om /

海底

匕 快速沉降

一 T l

妻妻哪牟钾钾

T 3

毛

C 快速沉降和高频率海平面变化

一
~ , 一

性O o lm ,
_ 一 一

T 、

O k a

2 m l l 0

一 爷
尸 T Z

,

~ .

州卜

图 7 由差异沉降与不同频率和幅度的全球海平面变化控制的缓坡环境中的
“

滨线迁移
”

及河谷下切

( a)
.

(三级 )海平面下降速率大于沉降速率 ; ( b)
.

(三级 )海平面下降速率局部小于沉降速率 ; ( c)
.

(米兰科维奇 )海平

面下降速率比沉降速率大得多
。

注意在海平面曲线转折 (飞 )时向海推进很远的平衡点和陆地河谷下切随着时间

的推移而逼近新的平衡处
。

B 带也受海平面下降的影响 (详情见正文和图 6 b一 d )

的减退都比模式
a
更快

。

远离滨线的平衡点向海迁移可能开始形成海底峡谷
,

虽然这一过

程的时间向盆地减少
。

可海底侵蚀地形在其后的低水位期以及重力块体流和浊流作用下可

能变深
。

因河谷下切和海底侵蚀而来的物质可重新沉积于 比模式
a
更近的陆棚区域

,

即 A

带内沉降总是大于相对海平面下降的地方
,

大大增加的沉降速率 (沉降总是大于海平面变化

速率
,

包括该模式的向陆部分 )当然会导致持续海侵
,

阻碍含体系域的各种沉积层序的形成
。
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图 8 如图 7
,

但海岸出现差异抬升

当抬升速率超过海平面上升 (d) 速率时
,

海平面和
“

滨线
”

(动的相对波动则停止 (详情见正文 )

模式
c
快速沉降与高频率海平面变化相结合 (如更新世的冰海相旋回

,

图 7 c
)

。

在该

情况中
,

海平面下降速率极高
,

甚至大大超过快速沉降的速率
,

产生了与模式
a
类似的情况

。

滨线向盆地推进主要受控于海平面变化旋回的幅度
,

平衡点又迁移到远离滨线外
,

因而使可

能发生海底侵蚀作用的 B带变宽
。

可在一个冰海相旋回中陆地河谷下切的时间与三级旋

回相比很短
。

结果
,

河流不能充分地调整被降低的地层基准面 (弘耐
e y 和 M cC abe

,

19 94 )
,

因

此不能形成新的平衡剖面
。

河谷下切及海底波浪水流侵蚀产生的侵蚀物质往往有限
。

实验

研究表明
,

海平面快速下降以及前滨和内陆棚带坡度变陡可使平行于较大河流的天数新的
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短小河谷下切 ( W议记等
,

199 3 )
。

这些河间河谷流经广泛出露的海岸带地区
,

使作为包括砂

质事件沉积在内的富砂低水位陆棚和陆棚边缘三角洲再沉积下来的较老的海岸沉积和前滨

沉积再活化
。

( 3 )抬升和各种演化积物补给的缓坡环境

这种情况常出现于会聚板块边界处
。

在这些地方
,

活动的岩浆弧往往抬升
,

因而大大地

影响着相邻弧前盆地和弧后盆地的沉积作用
。

关于海平面变化对活动边缘影响的模式和实

例已有叙述 (M
a c d on al d

,

19 91 )
,

但这种相互关系的概念格局
,

即全球海平面变化与抬升控制

的相对海平面变化之间的关系看来还未彻底弄清
。

为此
,

也由于地层分辨率不够
,

即使含各

种沉积层序的古代弧前盆地或弧后盆地的良好剖面也不能有把握地加以解释
。

这些层序究

竟反映了构造
一

岩浆幕式活动
,

还是反映了全球海平面变化
,

或两者兼而有之 ? 围绕这些问

题总是争论不休
。

活动边缘上突发的构造运动可能烙上全球性海平面变化的印记
,

因而限

制了层序地层学的预期值
。

下列两种缓坡模式 (图 s) 证明了 1
.

5 个三级全球海平面变化旋

回 (幅度为 l oo m
,

海平面升降的平均速率为 100 耐M a) 以及海岸差异上升 (上升的速率向陆

逐渐增加 )的 4 个阶段
。

模式 d 持续抬升的速率 ( 100
一 150 耐 Ma) 超过海平面变化速率 (图 s d)

。

滨线阶梯式地

向盆地推进 (或海退 )
,

在海平面上升的转折点周围
“

停滞
” ,

这可 以不恰当地称为
“

上升脉

动
” 。

由于坡度较陡
,

海平面下降期滨线迅速向海移动
,

使坡度较陡的河道大大延长
,

因而有

利于陆地河谷向上游下切
,

致使事件沉积的形成
。

河流是否达到新的平衡取决于海平面变

动的周期和下伏岩石的侵蚀程度
。

飞 和 sT 时间点之间几乎稳定的滨岸相可导致峭壁大量

侵蚀
,

但对人口河流的坡度影响并不太大
。

河流沿其现在的河道继续掏蚀将为陆棚上的进

积楔提供适量的物质
。

随着滨线迅速退却
,

下一次海平面下降又将使河流的坡度和河谷的

下切加剧
,

使较老的滨外沉积物得到改造
,

最后迫使三角洲楔状体进一步向盆地迁移 ;如果

陆地抬升速度加快
,

则加速其发育
。

海平面上升期间明显的
“

停滞
”

消失
。

海平面变化幅度

减小时也会出现这后一种情况
。

在这两种情况下
,

相对海平面持续下降
,

滨线朝海退却
,

但

两种作用的速度却不同
,

均不能形成正常 (三级 )海侵或高水位体系域
。

某些地区地弧前盆地沉积
,

如南极洲亚历 山大岛侏罗纪一白翌纪沉积 ( uB t te r w o

hrt
,

199 1 )
、

藏南白奎纪一老第三纪复理石沉积 ( iE sn el e
等

,

1994) 或中美洲第三纪剖面 (W Il l s

~和 反声 ed
,

199 1 )
,

均反映了这样的条件
。

中美洲盆地的沉积物仅为长周期 (二级 )沉积层

序
,

亚历山大岛的沉积物仅为叠加有
“

构造脉动
”

和间隔较短的海平面快速下降的厚层海退

巨层序
。

模式
e
差异上升速率 (50

一 l田川“ M a
)小于或等于海平面变化速率 (平均为 100 几“ 呱

,

图 s e
)

,

使滨线迁移发生不对称变化
,

包括短期低幅相对海平面上升
。

海平面下降期间陡峭

的河流坡降促使河谷下切
,

而陆棚上的沉积物楔则迅速生长
。

海平面上升期的特点是河谷

下切侵蚀减弱
,

少量沉积物进人陆棚盆地
,

一些河谷甚至被充填
。

因此
,

滨面及陆棚沉积物

如沉陷盆地环境那样反映了所有的体系域
,

但以低水位沉积为主
。

安第斯弧后盆地的海平面变化仅反映在岩浆弧相对宁静期的沉积记录中 ( Hall axn
,

199 1 )
。

这意味着弧的抬升速度变缓
,

或者以适度沉降取而代之
。

与弧有关的环境呈现由上

升至下降的变化可能反映了幕式火山
一

构造弧活动
,

或不规则洋壳的短暂局部俯冲
,

如智利

北部的现代海岸 ( R i n t 等
,

199 1 )
。
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模式 d 和
e
的沉积物记录了米兰科维奇频率条带的高频率海平面变动

,

因为其后的上

升速率一般滞后于海平面变化的速率
。

然而
,

由于海平面下降的时间跨度不长
,

不足以使河

流产生新的平衡
,

在海平面高水位期河谷下切的速率略缓
,

至少在中上游是如此
。

现代实例

见于 日本东北的陆棚和斜坡 ( S ia ot
,

19 91 )
。

( 4 )盆地边缘升降模式成果总结

模式表明
,

基准面的下降和沉积物堆积空间的缩小及陆棚上从陆上缓坡至水下陡坡的

河流剖面内间断的影响
,

对相对海平面下降期滨岸沉积和河流沉积的再活化起着促进作用
。

在沉降速率较缓慢的环境 (模式
a
及

c
)中

,

向海推进的河道坡度明显变陡
,

因而使上游

河谷迅速下切
,

将陆棚或陆坡上的各种事件沉积物带人进积沉积楔内
。

如果陆棚差异沉降

速率接近或超过全球海平面下降速率 (模式 b)
,

则海底侵蚀带变窄
。

但随着河流坡度进一

步变陡
,

上游河谷急剧下切
,

事件沉积的补给也加速
。

低频率海平面变化 (二级
、

三级 )使陆上河流接近其 (极缓 )平衡剖面
,

至少在下游是如

此
。

相反
,

高频率海平面变化 (模式
。
)使各类环境的河谷下切时间极少

,

因此在海平面上升

期继续下切
,

事件沉积继而可出现于整个沉积层序
。

海底侵蚀
,

特别是在海平面下降转折点附近
,

可借助沉积事件将沉积物带入深水
。

与海平面变化速率有关的海岸带的急剧差异上升 (模式 d) 与
“

上升脉动
”

相似
,

引起阶

状滨线持续退却和河谷广泛下切
。

尽管沉积物的搬运随着海平面变化旋回的不同而有所变

化
,

但具各种海侵体系域和高水位体系域的沉积层序不可能在这些条件下形成
。

有时在海岸带上升和海平面下降速率 (或沉降和海平面上升速率 )近乎相等的地方
,

滨

线往往变得稳定
,

并以海崖的侵蚀为标志
。

如果海岸带上升速率比海平面变化的平均速率慢
,

则滨线开始向海向陆摆动 (模式
e
)

,

河谷下切和沉积物补给的重大变化形成了以特厚的低水位体系域和薄层海侵体系域和高水

位体系域为特征的沉积层序
。

相对海平面的急剧下降可能导致形成一系列流经与现有大河平行的海岸带的短小河间

河谷
。

( 5) 碳酸盐和碳酸盐
一

硅质碎屑岩混合体系

盆地中的碳酸盐建隆和碳酸盐
·

硅质碎屑岩混合沉积以不同的方式反映了相对海平面

的变化
,

证明了与一般 的层序地层学概念迥异 的特征 (如 阮 h l卿
r ,

199 ;3 HnU t 和 uT
c ke r ,

199 3 )
。

纯碳酸盐建隆及其相关斜坡盆地沉积物受到原地碳酸盐生成速率的控制 ;其垂向生

长在很大程度上取决于海平面变化
。

在高水位
,

比碳酸盐建隆部分或全部变干
、

浅海
“

碳酸

盐工厂
”

关闭的低水位期产出的细粒碳酸盐更多
。

相当一部分高水位碳酸盐堆积在下斜坡

及附近盆地内
,

特别是在背风和 /或背流的台地背风面
、

背流面
,

在这些地方形成较厚的高水

位沉积 ( cS h l嗯e r ,

199 3 )
。

海平面低水位可导致台地喀斯特化
、

陆棚边缘侵蚀
、

和 /或岸礁沿先

前的斜坡发育 ( S卿
,

1988 ; C r

aennn
r 和 G i n sbu

r g
,

19 92)
。

粗粒碎屑堆积于较陡的上斜坡
。

此

外
,

特别是在海平面低水位期
,

台地边缘跨塌可在较深的盆底形成由碳酸盐角砾岩 (巨角砾

岩
、

滑塌岩 )组成的广泛的斜坡裙 (如 S娜
,

19 8 8 ; v ial 等
,

199 1 )
。

提供中等规模 (如沿镶边碳酸盐建隆坡脚 20 km 宽
、

s m 厚 )的巨角砾岩所需的骨粒碳酸

盐
,

需要的时间约为 20 ka
。

这是根据假定推算的
,

即在 10肠m 宽的台地和浅水带内
,

碳酸盐

生成速率较高
,

为 50
c 切“ k a 。

这一估算值说明
,

即使高频率
、

高振幅海平面变化 (如更新世冰
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海旋回 )也可能被碳酸盐台地的钙质斜坡裙 (巨角砾岩 )记录下来
。

但并不是每一次海平面

下降均必定会形成碳酸盐角砾岩
。

稳定斜坡的碳酸盐台地仅暴露地表并遭受喀斯特化
。

碳酸盐
一

硅质碎屑混合体系
,

即从其腹地输人陆源碎屑的碳酸盐陆棚
,

在海平面下降期

碳酸盐生成量总体减少
,

而硅质碎屑的输人却同时增加 (图 9 )
。

其结果是形成成分同期变

化的特征的向上变粗
、

变厚层序 (如 oY se 和 H ell er
,

1989 ; Mm er 和 H ell er
,

19 94 )
。

硅质碎屑为

主的浊积岩主要产于低水位沉积中
,

反映了陆源物质经过河谷进人台地
,

再通过峡谷进人斜

坡
。

碳酸盐斜坡裙的底部未见沟渠
,

但可见小型沉积旋回
。

薄层 ( 10 m )叠加混合重力流沉

积的出现表明为高频率相对海平面变化
。

其它一些地区的实例更为复杂 (如 Gacr i-a oM
n

dej ar

和 eF m an d e z 一M e n diola
,

199 3 )
。

陆棚碳酸盐的生成

具今 少量

大量

图 9 硅质碎屑
一

碳酸盐混合沉积补给的陆棚
一

斜坡环境

海平面下降 (~ d) 使骨粒碳酸盐颗粒变祖
,

但补给量减少
,

而陆源碎屑增加可形成硅质碎屑浊积岩
。

注意由于海平

面下降
,

台地可能坍塌
,

形成钙质巨角砾岩 (据 iE n
翻

e ,

19 3 ;主要据 Y咄和 H日ler
,

19 89 )
。

SH
.

高水位 ;巧
.

低水位 ;

以
.

碳酸盐为主 ; 51
.

硅质碎屑 ; WB
.

浪基面

虽然看起来纯碳酸盐体系和混合碳酸盐体系的事件沉积都与相对海平面变化密切相

关
,

但应该记住不乏例外
。

例如
,

由于礁在靠近海面处迅速生长
,

碳酸盐斜坡极度陡峭
,

台地

坍塌形成的碳酸盐巨角砾岩也见于高水位期
。

( 6) 快速闭合的盆地中的事件沉积

这组盆地包括残余盆地
、

前陆盆地以及一些弧前盆地
、

弧后盆地
。

在此提出一个问题
,

即快速闭合的盆地及其事件沉积是否并以何种方式显示海平面变化的各种信息的? 在图

10 中
,

高频率 (米兰科维奇 )冰川性海平面变化速率 ( a) 和低频率 (三级 )海平面下降速率 ( b)

可与 ( 工)前陆盆地早期内缘 (近端 )和外缘 (远端 )的一般沉降速率和 ( n )主动上冲 (或俯冲
、

消减 )的速率进行对比
。

( a) 短周期 (本文指半周期为 l o ka )高振幅 ( 1加 m )海平面变化速率超过沉降 (以及沉

积物速率加积 ) 20
一 100 倍

。

这些变化在盆地远缘上留下了具各种体系域的地层层序
。

鉴
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周期

图 0 1冰川性海平面变化旋回 (半周期为 0 1k a)或三级旋回 (半周期为 M 1) a内沉降
、

沉积
、

侧向逆冲

和海平面下降为平均速率时的前陆盆地剖面 (模式未按比例尺 )
。

短周期旋回在整个盆地内形成 B 带
。

但在冲断层一侧
,

抬升和沉积物大量补给则主要形成海退层序
。

长周期的三级旋回仍可在盆地外缘

形成 B带
,

但在内缘
,

海平面控制的层序因抬升和沉积物大量补给而被削平或受到抑制
,

有利于

继续形成海退层序 (详情见正文 )

于沉积作用速率为 1c0 耐ka
,

米兰科维奇旋回的厚度为 2 一 10 m 。

虽然侧向的构造运动常常

不连续
,

但盆地近缘的上冲作用 (或俯冲 )至少可能以同样快的速率 ( l仪X) C功了ka) 进行着
。

这

些地层部分变成隆起
,

使上冲岩片的地势增高而促使侵蚀作用的发生
。

尽管该区属 B 带

(海平面下降速率暂时超过沉降速率 )
,

但快速加积并向盆地推进的沉积物楔状体 (海退层

序 )往往削弱或抹掉了海平面变化的信号
。

由于沉积物补给量很大
,

米兰科维奇旋回的厚度

可达 20
一 100 耐ka

。

在该模式中
,

海平面迅速下降和侧向构造运动是控制浅海侵蚀和沉积

事件的主要作用
。

( b) 三级海平面变化 (本文指半周期为 I M a ,

振幅为 1X() m )相反则较慢
,

B 带仅见于盆

地外缘 ( oP
s

~ int er 和 朋en
,

1993 )
。

在这些地方尤其是在盆地内缘
,

沉积物的平均加积速率

往往比沉降或海平面变化更快
,

于是即使在海平面上升时期
,

海盆也变浅或变成大陆
。

控制

沉积体系的最重要的因素是正在进行的与沉积物补给量逐渐增加有关并使地势升高的上冲

作用 ( 1以刃耐ka )
。

故根据出现于其它层序的
“

经典
”

体系域地层
,

三级海平面变化能留下重

复的强烈信号看来是不可能的
。

如模式 d 中提及的
,

这些沉积物记录了
“

上升脉动
” ,

这种脉

动使侵蚀作用和沉积物的搬运增强
,

提高了沉积事件发生的机率 ;但不能排除
,

加积
、

进积以

及沉积物特征细微变化都反映了全球性海面升降旋回
,

特别是从浅海环境向大陆环境过渡

时的海平面变化旋回
。

6 结论

在这篇综述中强调了控制事件沉积大小和频率的两种主要因素的重要性
:
( a) 沉积物的

补给及其与剥蚀面积 /沉积面积之比的关系 ;( b )造成沉积物再活化
,

特别是相对海平面变化

的各种作用
。

6
.

1 大陆环境中的事件沉积

与海洋盆地比较起来
,

冲积扇
、

扇三角洲
、

湖泊和河流环境中的沉积事件 (重力块体流
、
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崩塌
、

湖泊浊积岩
、

洪泛期 )通常较频繁
,

但范围有限
,

沉积物的量也不那么可观
。

这些事件

沉积主要随着源区的风化速率和源区与沉积区之比的变化而变化
。

6
.

2 各种构造环境中的海相事件沉积

( l) 因为砂质风暴岩是由近滨侵蚀和沉积物再沉积而成
,

所以其体积和频率与陆源沉积

物的补给或原地碳酸盐的生成直接相关
。

海岸水体的输沙量很大
,

可广泛形成间隔约为数

十至数百年的砂质风暴岩
。

生物碎屑风暴岩看来也是这样形成的
。

但通常仅少部分事件沉

积物保存于沉积记录中
。

( 2 )陆源碎屑沉积物大量补给的三角洲前缘
。

鉴于海相沉积物的持续加积
,

三级海平面

变化和构造控制通常不那么重要
。

深海扇上的三级地层层序厚度约达数百至数千米
,

事件

沉积往往产于这些环境条件下的所有体系域内
。

但由于周期缩短
,

海平面变化的幅度增加
,

海侵体系域和高水位体系域对于事件沉积的形成便无关紧要
。

当然另一些因素
,

诸如气候

变化 (如冰期 / 间冰期 )或三角洲转换在这方面则起着作用
。

( 3 )在沉积物补给量中等的海平面变化控制的体系 (如许多被动边缘的陆棚区 )内
,

三级

层序的厚度常常为数十至数百米
。

在海平面下降速率大于沉降速率的地方
,

陆地河谷的下

切为事件沉积提供了沉积物
,

浪蚀面留下了海底滞留沉积
。

图 11 总结了差异沉降或上升速

率为中等的被动和主动大陆边缘环境的总趋势
。

重要的是
,

某些沉积物源区迟早会对相对

海平面下降作出响应
。

例如
,

先前已向陆棚边缘推进的高水位三角洲在相对海平面开始下

降时可出现大规模的斜坡坍塌
,

而陆棚或陆棚边缘的古老低水位三角洲斜坡后来也变得不

稳定
。

近岸及其向陆延伸部分河谷的掏蚀一般滞后于海平面的下降
,

并在海平面上升时继

续保持下去
,

砂质事件沉积在中小型海底扇内占优势
,

说明其毗邻山脉
,

和 /或海岸和河流沉

积物在相对海平面下降期再活化
,

由大型河流供给的大规模深海扇以浊积泥岩为主
。

( 4 )碳酸盐建隆和硅质碎屑
一

碳酸盐混合沉积体系
。

靠近碳酸盐建隆的台地
、

斜坡和盆

地沉积是三级和高频率海平面变化的极好标志
。

粗粒骨屑和巨角砾岩
,

和 /或混合体系中的

硅质碎屑浊积岩都可能是低水位期的记录
,

而过度陡峭的台地边缘也可因海平面变化而自

行垮塌
。

(5) 从地层层序和事件沉积来看
,

迅速上冲和明显差异沉降的封闭盆地明显不对称
。

高

频率海平面旋回对这两种盆地的边缘均有影响
。

全球性三级海平面变化直接控制逆冲盆地

边缘沉积层序的可能性很有限
。

6
.

3 事件沉积的再现间隔

沉积事件的发生常常无规律可循
,

但在沉积层序的具体位置中
,

它们的发生
、

频率和密

集度主要受上述作用的控制
。

在大陆环境中
,

造成事件沉积的特大暴雨和洪水出现的频率有着千差万别
。

冲积扇上

大规模碎屑流出现的间隔为数十至数百年
。

除了沉积物补给暴满的冰前环境外
,

扇三角洲

斜坡具一定规模的重力块体流发生的频率几乎相同
。

泛滥平原上的漫滩细砂岩可能是季节

性或在数十至数百年的不规则间隔内形成的
。

在以补给为主的海洋环境中
,

砂质风暴岩和生物碎屑风暴岩以及中型重力块体流沉积
、

浊积砂岩和泥岩再现的时间间隔为数百至数千年 (也见 eK 如 和 A rt ll ur
,

1981 ; Sowt 等
,

1 990)
,

但水道沉积记录的沉积事件较多
。

先前沉积层的改造合并可能使事件发生的数 目减小 (如

风暴岩 )
。

深海扇上风暴岩和浊积岩产出的频率常常比米兰科维奇周期 (约为 20 ka
、

40 ka
、
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陆棚三角洲

斜坡坍塌

大型深海扇
泥为主

波浪

斜坡裙
峡谷

物源区
1

,

/ 三角洲前攀5

大河
乙

一 河谷下切
了

\ 腹地

沉积物体积
事件沉积

}泥流
和泥浊积岩

、

少量
浊积砂岩 (和河道砂岩 )

· I、

材 3
/

.J
、
了曰

、

,
~

\

三角洲前缘 6

河谷下切 7

腹地 }
泥流和碎屑流

、

浊积砂岩
和泥岩

.

河道内为砂砾

海岸陆棚
4

匕
、

\ ;

陆棚边缘坍塌
波浪和水流
峡谷下切 8

少量碎屑流和泥流
,

浊积
砂岩较少

乌柳盛冷织希孚彩蜕

相对海平面

图 n 与缓慢沉降或抬升的环境中海平面变化有关的沉积物再活化和事件沉积的各种来源

上图
:

沉积物补给逐渐增加的沉积环境综合图 ;下图
:

沉积物的来源和再活化的时间和

事件沉积的主要类型 (部分据 B阅~
n der 和皿.

,

1卯3 )

以沉积物的再活化为主 ;2
.

来源于遥远的山脉 ; 3
.

来源于中等距离的山脉 ; 4
.

几乎无陆源碎屑输人 ; 5
.

陆栩边

缘 (高水位三角洲 ) ; 6
.

陆棚上 (高一中海平面 ) ; 7
.

陆上
,

接近海岸线 ; 8
.

海底 汐
.

由于沉积物大量补给
,

三角洲前缘斜坡坍塌可能继续
。

注意
:
随着沉积物补给不断增加和频率与幅度不断减小

,

海平面变化对沉积物再活化和事件沉积的控制不太明显

l oo ak )大得多
。

只有较罕见的事件
,

如远端扇舌和盆地平原上的大规模块体流沉积和厚层

浊积岩产出的频率在米兰科维奇频率条带内
。

特大型块体流沉积
,

如现代海洋或古代巨浊

积岩
,

是在活化区需耗时数百万年才能堆积起来的沉积体
。

当相对海平面变化是控制沉积体系的主要因素时
,

早期的低水位就是事件沉积大量产

出的时期
,

特别是高频率
、

高振幅海平面变化的影响不能被任何作用所替代
。

因此也可在一

定程度上控制着某些事件沉积
“

束状体
”
或单个大规模块体流沉积体

,

如
“
巨浊积岩

”

和钙质

巨角砾岩
,

再现的间隔
。
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