
　
ISSN０２５６Ｇ１４９２
CN３７Ｇ１１１７/P

海 洋 地 质 与 第 四 纪 地 质

MARINEGEOLOGY & QUATERNARYGEOLOGY

第３８卷 第４期

Vol．３８,No．４

DOI:１０．１６５６２/j．cnki．０２５６Ｇ１４９２．２０１８．０４．０１２

探索晚中新世大洋碳位移与生产力的关系
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摘要:LMOCS(LateMioceneOceanCarbonShift)是距今最近的一次全球范围内表层水和底层水的碳同位素(δ１３C)同步负偏

事件.生物泵假说是解释 LMOCS的经典理论之一.当生物勃发时,生物泵可促进海水δ１３C的分馏,最终导致底栖有孔虫壳

体的δ１３C偏负.然而这一推论正被越来越多的证据所质疑.古生物和地球化学两大类替代性指标可重建过去生产力的变

化、生物勃发以及生物泵的作用和效率.时间上,大部分生物勃发事件比 LMOCS开始更早而结束更晚.空间上,LMOCS已

被证明具有全球性,而生物勃发则不是.而且,表层水和底层水的同向变化也和生物泵原理相悖.因此我们认为除生产力的

变化之外,还有其他导致 LMOCS的原因.未来有待从全球水碳循环的集成研究、大气 CO２ 的精确重建、计算机气候模拟等

方面揭示 LMOCS的驱动机制.
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ExploringtherelationshipbetweenLateMioceneoceancarbonshiftandproductivity
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Abstract:TheLateMioceneoceancarbonshift(LMOCS)isthemostrecenteventcharacterizedbysynchronousdecreasein
bothsurfaceanddeepwaterδ１３Cataglobalscale,whichisgenerallyattributedtothebiogenicpumping．Whenbiogenic
bloomeventappears,thebiogenicpumpwillstartworkingtofacilitateδ１３Cfractionation．Astheresults,benthicforaminifＧ
eralδ１３Cdecreases．However,thisinferenceisrecentlychallengedbyincreasingfactsandevidence．Generally,changesin

paleoＧproductivity,biogenicbloomandtheroleandefficiencyofbiogenicpumpcanbereconstructedusingpaleontological
andgeochemicalproxies．AcompilationoftheseproxyrecordsrevealsthedebatesbetweentheLMOCSandproductivity．
TheonsetandtheceaseofmostbiogenicbloomeventsledandlagtheLMOCS,respectively．AndtheLMOCSisglobally
synchronouswhilethebiogenicbloomeventisnot．Moreover,thesynchronizationofsurfaceanddeepwaterisalsocontrary
totheprincipleofbiologicpump．WethusproposethatotherreasonsbesidesthechangesinproductivityshouldhaveaccounＧ
tedfortheLMOCS．Afurtherinsightintotheglobalhydrologicandcarboncycle,animprovedreconstructionofatmospherＧ
icCO２level,andcomputerclimatesimulationstudieswilltogetherhelptounveilthedrivingmechanismsfortheLMOCS．

Keywords:δ１３C;LMOCS;biologicalpump;productivity;computersimulation

１　晚中新世大洋碳位移

晚中新世至早上新世碳循环系统发生了一系列

具有深远意义的变化.通过全球许多站位底栖有孔

虫的纪录,距今最近一次长时间持续的δ１３C同步负

偏———晚中新世碳位移(LMOCS)[１,２]已被证明是

全球洋盆的信号,包括西南太平洋[３]、赤道太平洋和

印度洋[４]、太平洋和印度洋[５]、赤道东太平洋[６]、北

大西洋[７]、赤道大西洋[８]、南海南部和北部[９]、南大

西洋[１０]均发现了δ１３C不同程度的显著负偏.如图

１,时间范围大致是９~６Ma,振幅为０５‰~１５‰.
而且,有研究发现浮游有孔虫表层种和次表层种的

δ１３C与底栖有孔虫代表的深层水δ１３C存在同向的

负偏变化,幅度也比较接近[３].彼时CO２ 浓度大约

为(２００~３５０)×１０－６,接近工业革命前的水平(２８０
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×１０－６),低于之后的早上新世暖期(＞３５０×１０－６)
和现代气候(根据世界气象组织 WMO 最新发布的

«温室气体公告»,２０１６ 年全球 CO２ 浓度超过了

４０３３×１０－６)[１１,１２].从CO２ 的角度来看,晚中新世

及其之后的早上新世暖期CO２ 的增加趋势,与工业

革命以来人类活动引起的大气 CO２ 浓度增加可以

很好地类比.晚中新世时,随着大气 CO２ 浓度降

低,同时海水表面温度(SST)降低,干旱化加强[１３],
陆地 植 被 模 式 由 C３ 植 被 为 主 转 为 C４ 植 被 主

导[１４,１５],而陆地生态系统大量陆源碳的输入又对海

图１　pCO２ 重建、晚中新世大洋碳位移和生物勃发

A．部分替代性指标重建的pCO２.数据来源:B/Ca[１６];植物叶片气孔[１７];浮游植物烯酮δ１３C[１８,１９];古土壤[２０];硼同位素[１８];通过蛋白石含

量、烯酮浓度、颗石藻 Sr/Ca修正 b∗ 值的硅藻记录[２１].B．部分站位底栖有孔虫记录的晚中新世大洋碳位移(LMOCS),IODP U１３３８(２°

３０４６９′N,１１７°５８１７８′W)位于赤道东太平洋[６];ODP９８２(５７°３１′N,１５°５３′W)位于北大西洋[７];ODP９２６(３°４３１４１′N,４２°５４５０１′W)位于赤

道大西洋[８];ODP１１４３(９°２１７２′N,１１３°１７１１′E)位于南海南部[９];ODP１０８８(４１１４°S,１３５６°E)位于南大西洋[１０];C．ODP１１４３底栖有孔虫

δ１８O[９];D、E．赤道东太平洋IODPU１３３８记录到的生物勃发事件[２２].粉色柱表示生物勃发事件,大约８~４５Ma;灰色柱表示LMOCS

Fig．１　ReconstructedpCO２recordsbasedonvariousproxies,LateMioceneoceancarbonshiftandbiogenicbloom
A．ReconstructedpCO２recordsbasedonvariousproxies,datafromB/Ca[１６];stomata[１７];phytoplanktonalkenoneδ１３C[１８,１９];paleosols[２０];

boronisotope[１８];diatomrecorddependingonestimatedb∗usedopalcontent,alkenoneconcentrationandcoccolithSr/Ca[２０]B．GlobalLMOCS

recordedbybenthicforaminiferaintheeasternequatorialPacificOceanIODPsiteU１３３８[６];thenorthernAtlanticODPsite９８２[７];theequatorialAtlanＧ

ticOceanODPsite９２６[８];thesouthernSouthChinaSeaODPsite１１４３[９];thesouthernAtlanticODPsite１０８８[１０];C．Benthicforaminiferalδ１８Oof

ODPsite１１４３[９]．DandE．BiogenicbloomintheeasternequatorialPacificOceanIODPsiteU１３３８[２２]．Pinkbar:biogenicbloombetween８Ma

and４５Maapproximately;Graybar:LMOCS

４４１
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洋生产力变化起到了正反馈作用[５].
此外,碳位移还存在一定的区域性.南海的研

究[９]表 明 南 海 北 部 (ODP１１４８)的 平 均 水 深 在

５９Ma以前远比南海南部(ODP１１４３)浅,因此南海

南部 (ODP１１４３)在 ６５~５９Ma 期 间 (通 常 的

LMOCS之后)有一个明显的δ１３C 负偏１‰梯度.
后来南海北部沉降[２３],北部水深(底栖有孔虫 NutＧ
talidesumbonifera 的繁盛[２４])和古生产力(有机碳

堆积速率[２５]、碳酸钙堆积速率[２６]等)超过南部,南
海北部 出 现 了 底 层 水 δ１３C 负 偏.特 别 在 １２~
０３５Ma期间,南海北部经历了一个长时间的底层

水δ１３C负偏,而南部则没有明显变化.这与南海巴

士海道在６５Ma的隆升和台东弧间水道在１２Ma
关闭造成的区域性古海洋环流和构造变化有关[９].

值得注意的是,在LMOCS之前的一段时间,赤
道东太平洋δ１３C曲线具有相似的波动形态,即中中

新世碳位移(包括中中新世碳同位素极大值和负偏

事件)[２７,２８].这反映了在新生代全球变冷、冰盖生

长的大趋势下,碳循环与水循环、表层气候系统演

变、构造变化等过程存在深刻联系.
在大气Ｇ海洋系统碳循环的基本过程中,通过陆

源输入和海气交换等途径进入海洋的碳是初级生产

力的主要碳源[２９].海洋的光合生产力主要集中于

上层海洋,光合作用形成有机物的过程倾向于吸收

轻的碳;而有机物在形成后向下沉降,在水柱下部重

新降解为溶解的无机碳.因此底层水的碳同位素相

较于表层水要更加偏负[３].再加上全球底层水的环

流过程和再矿化作用,不同海盆之间的碳同位素随

着洋流水团的迁移本身也存在差值[３０].因此控制

大洋碳同位素特征的直接过程包括碳同位素的输

入、上层生产力与生物泵、底层水的形成和洋流过

程.现有的主要假说便是建立在这三个因素的基础

上,分别指向陆源输入假说[５]、生物泵假说[３]、深层

水与洋流假说[３１].本文主要讨论与生产力相关的

生物泵假说.

２　海洋生产力和生物勃发

２．１　古生产力的代用指标

海洋生产力是生物产生有机物质的能力.通常

将在真光层中浮游植物的生产力定义为海洋的初级

生产力,涉及到海洋生态系统和碳氮循环;将真光层

以下沉降的有机物定义为输出生产力,可用于解释

深海碳的埋藏,以及生物泵对气候变化的贡献[３２].
有人根据氮元素的来源将初级生产力进一步划分:
由真光层以内有机物质分解释放出的营养盐供给的

初级生产力称为再循环生产力,而来自于真光层之

外输入营养盐供给的初级生产力称为新生产力[３３].
经过大量的测量,新生产力(NP)与初级生产力

(PP)存在一定的经验关系,即 NP＝PP２/４１０[３４].
我们将衡量海洋古生产力的方法大致分为两

类:其一是利用古生物法替代指标进行恢复,包括微

古生物绝对含量/相对丰度、生物沉积物、堆积速率

(MAR,MassAccumulationRates)、属种组合法(有
孔虫、钙质超微化石、硅藻组合等);其二是利用地球

化学方法相关替代性指标进行研究,包括沉积组分

元素比值(蛋白石/黏土、蛋白石/BaSO４、CaCO３/

BaSO４、CaCO３/黏土、Ba(P)/Al(Ti)等),堆积速率

(蛋白石、CaCO３ 等),同位素(碳、氮等).具体方法

及实例详见表１.
然而古生产力指标往往同时受多种环境因素影

响,并且对环境变化的响应存在差异.不同指标得

出的结论往往存在多解性和自身的局限性.无论是

从定义上,还是其他指标的定量测算和转换关系,生
产力的核心都指向有机碳(TOC).但是在陆坡等

离岸较近的海区,有机碳的陆源输入和横向搬运作

用较强,会对结果产生较大的影响[４６].并且当沉积

速率变化较大时,沉积速率对于有机碳保存的影响

难以忽略,这时使用有机碳百分含量容易得出错误

的结论.各种堆积速率法对年龄框架的精度也有着

较高的要求,在大部分情况下受到沉积速率变化的

严重影响.
使用海洋表层浮游生物的绝对含量以及堆积速

率的问题在于海洋生产力不完全由某一类生物构

成.例如只有在确定研究区域海洋表层生物以硅藻

为主时,生物硅的含量才可以作为海洋初级生产力

的代表,否则只能反映硅质生产力[４７].此外组成浮

游生物的物质,不论是蛋白石还是 CaCO３ 壳体,其
保存 沉 降 过 程 的 复 杂 程 度 都 与 有 机 碳 不 相 上

下[３４].
同样,地球化学元素的本身性质和区域差异性

也会影响生产力的估算.例如生物Ba在成岩作用

中得以保存,因此其恢复生产力变化的适用时间大

为延长,可以用于恢复新生代以来的海洋生产力.
但在使用时应当注意扣除岩石风化产生的Ba,防止

非生产力因素产生的过量Ba导致生产力的估算偏

高[４８].CaCO３壳体中Cd/Ca可用于计算海水磷酸

５４１
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表１　古生产力的代用指标及举例

Table１　Theproxiesandexamplesofpaleoproductivity

举例 参考文献

生物标志物绝对含量/相对丰度 颗石藻的相对丰度 Molfino和 McIntyre[３５]

有机碳含量与生产力的经验公式 Müller和Suess[３６]
古

生

物

法

生物沉积物 沉积物Ｇ水界面有机碳通量和沉积物表层

CaCO３ 含量之间的转换关系
Brummer和 VanEijden[３７]

堆积速率 底栖有孔虫堆积速率 Herguera和Berger[３８]

属种组合法 底栖有孔虫内生种和外生种的比值 Jorissen等[３９]

沉积组分元素比值
生源Ba/黏土矿物 Ti Murray等[４０]

蛋白石/黏土;蛋白石/BaSO４ Lyle和Baudalf[２２]

痕量/微量元素 硫酸钡与有机碳通量的定量关系 Dymond等[４１]

地

球

化

学

方

法

营养元素 大洋活性磷 Föllmi[４２]

堆积速率 重晶石与生物Ba Averyt和Paytan[４３]

同位素
表生与内生有孔虫碳同位素差值 Stott等[４４]

快速沉积环境下的氮同位素 Higginson等[４５]

盐的浓度,在南大洋可以用磷酸盐的剩余量来指示

生产力的高低[４９],但是在热带海洋Cd/Ca比值与海

洋生产力之间的关系与南大洋可能有所不同,有研

究表明在热带珊瑚区 Cd/Ca比值受温度影响更

大[５０].P的重矿化也会影响其与有机碳的正相关

关系[５１].
由于每个指标都有一定的局限性,因此综合多

种古生产力指标,结合研究区域合理对照应用是克

服单一指标局限性和多指标复杂性,进而重建古生

产力的有效途径.

２．２　生物勃发事件

１９７９年在中赤道太平洋最早发现晚中新世至

早上新世生物成因沉积物沉积速率特别高[５２],这就

是“生物勃发事件”[５３].随后在赤道东太平洋[５４]和

赤道西太平洋翁通Ｇ爪哇海台[５５]的 ODP航次中都

通过较高的生源物质堆积速率和沉积速率印证了这

一事件.Dickens和Owen[４]综合印度洋１２个ODP
站位剖面,提出“生物勃发事件”是晚中新世至早上

新世(９~３５Ma)印度洋Ｇ太平洋海区的广泛现象,
当时印度洋和太平洋上升流区生产力大增且时间一

致,并 且 伴 随 着 更 广 泛 的 中 层 水 氧 气 极 小 值 区

(OMZ).后续研究还发现大西洋也同样存在这一

事件[５６],甚至不局限于上升流区,在东印度洋和南

大西洋一些贫营养地区也有记录[５７],都经历了许多

生源物、生物群和营养物质的共同高值期.
生物勃发主要是浮游生物突增的概念性事件,

显示了高的生物生产力,极大地提高了生物泵的效

率,并主要通过生源沉积的增长来反映.如图２,包
括蛋白石[５８]、碳酸盐[５６]和磷酸盐[５９]等.前人研究

表明,晚中新世—早上新世生物勃发主要有以下几

种解释:强烈的风驱上升流[６０];海盆间营养物质的

重组,并通过环流带输送[４];全球范围内向海洋输入

营养的增加[６１],也许是亚洲季风的形成和青藏高原

抬升的原因[６２];除营养物质外还有更多灰尘来源的

铁输入[６３];极地驱动的海平面降低[６４];巴拿马海道

(CAS)的关闭[６５]加强了次表层水和深层水的营养

物质向表层的运输[２２].下降原因则包括:赤道东太

平洋风化营养输送在早上新世减少[２２];海洋环境从

类“厄尔尼诺”状态向类“拉尼娜”状态转变,使赤道

西太平洋温跃层变深,生产力降低(与赤道东太平洋

相反)[６６].
如图２,目前已有大量针对生物勃发事件的多

时间尺度研究.但是由于指标的多样性,在西南太

平洋[３]、南大西洋[５６]、东印度洋[５７]、南海[６７]等站位

记录到的生物勃发,其时间和振幅有所不同,对变化

的原因和机制的解释也不完整[４].

３　生产力与碳位移的关系

３．１　生物泵的作用与效率

在早期碳循环研究中,物理的溶解泵受到极大

的重视,但随着大气 CO２ 分压的持续增高,海洋表

层的溶解泵趋于饱和,因此海洋碳库的大小受生物

泵———海洋有机碳泵(生物泵)和无机碳泵(碳酸盐
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图２　基于多种指标的生物勃发事件

A．ODP１１４３(９°２１７２′N,１１３°１７１１′E)底栖有孔虫δ１８O[９];B．赤道东太平洋IODPU１３３８(２°３０４６９′N,１１７°５８１７８′W)的蛋白石/黏

土[２２];C．南大西洋 ODP１０８８(４１°０８２０′S,１３°３３８０′E)底栖有孔虫堆积速率换算得到的古生产力[５６];D．西南太平洋 DSDP５９０(３１°１００２′

S,１６３°２１５１′E))的CaCO３MAR[３];E．南海 ODP１１４３的蛋白石 MAR[６７];F．东印度洋 ODP７５７(１７°０１５′S,８８°１０９′E)的PMAR[５７].灰

色柱表示生物勃发事件,大约８~４５Ma

Fig．２　Biogenicbloombasedonvariousproxies
A．Benthicforaminiferalδ１８OofODPsite１１４３[９];B．Theopal/clayofIODPsiteU１３３８locatedintheeasternequatorialPacificOcean[２２];C．

Paleoproductivity(calculatedbybenthicforaminiferaaccumulationrates)ofODPsite１０８８locatedinthesouthernAtlanticOcean[５６];D．The

CaCO３MARofDSDPsite５９０locatedinthesouthwestPacificOcean[３];E．TheopalMARofODPsite１１４３locatedinthesouthernSouthChiＧ

naSea[６７];F．ThephosphorusMARofODPsite７５７locatedintheeasternIndianOcean[５７]．Graybar:biogenicbloombetween８Maand４５Ma

approximately

反向泵)的控制[６８].如图３,海洋生物泵是指以一系

列海洋生物为介质,将碳从大气层传输到海洋深层

的过程,即通过生物代谢实现元素与物质的分散与

转移.生存在海洋上层水体的生物通过光合作用将

CO２ 固定为颗粒有机碳(POC),再通过一系列的食

物网过程,将颗粒有机物质,包括死亡的生物体、碎

屑和聚合颗粒物质从上层水体运输到下层水体,改
变了海气界面 CO２ 通量和海水中有机碳的垂直通

量,是全球碳循环的重要组成部分[６８].
其中无机碳的沉积过程,即碳酸盐反向泵是形

成CaCO３ 的海洋生物最终以CaCO３ 颗粒物沉降埋

藏于海底的过程,虽然它最终会向大气中释放CO２,
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图３　生物泵示意图(根据文献[６９]改绘)

Fig．３　Thebiologicalpump(modifiedfromreference[６９])

但只发生很少的碳同位素分馏,对海水和碳酸盐的

δ１３C影响很小[６８].因此有机碳泵(即传统理论的生

物泵)是δ１３C分馏的关键.当生物勃发时,上层海

水生产力明显增强,浮游植物吸收大气 CO２,产生

氧气并合成有机质,形成的有机质沉积伴随着明显

的同位素分馏,使得上层透光层海水的总溶解碳酸

盐贫１２C而富１３C,造成浮游有孔虫壳体也贫１２C而富

集１３C,因此δ１３C较重.但当生物体死亡后,有机质

从透光层沉积至海底,经由沉降、呼吸作用和分解作

用又释放出CO２,有机质中轻的１２C又回到海水中,
导致深层海水δ１３C 偏轻,造成底栖有孔虫壳体的

δ１３C偏负.
影响生物泵效率的过程包括:有机质的聚合和

裂解、微生物的活动、浮游动物的摄取和排泄、POC
聚合物和悬浮无机物的相互作用[７０].尽管有大量

文献报道这些过程,但大多缺少定量理解.海洋模

型中生物泵还是主要由马丁曲线[７１]及相关概念描

述,即透光层以下POC经验上呈指数下降.此外生

物泵的复杂性被大大忽视了,包括过去的雨率(CaＧ
CO３∶POC)以及生物泵、大气 CO２ 和气候周期的

联系[７０].在生物泵的作用下,生产力发生变化,

CO２ 在大气和大洋两个碳库之间交换,也在上层海

水和深层海水中进行交换,改变海水和有孔虫等微

古生物壳体的δ１３C.从而把海洋生产力、海水化

学、大气CO２ 浓度与全球气候４个环节联系起来,
确定了海洋生产力在气候演变中的突出地位[７２].

３．２　争议与进展

Vincent等[７３]第一次将LMOCS和古生产力的

增加联系在一起.随后 Grant和 Dickens[３]提出

LMOCS和上层水体生产力可以通过温跃层结构和

营养循环的改变联系起来.然而生物泵假说与

LMOCS的关系上存在较大争议.首先,时间上生

物勃发比LMOCS开始更早而结束更晚,两者的时

间关系争议早已有之[３].早期研究因为年代学的准

确 度 不 高,很 多 年 代 框 架 把 生 物 勃 发 事 件 和

LMOCS直接对应,但是进一步的高分辨率重建证

据[９]表 明,生 物 勃 发 事 件 的 时 间 跨 度 要 远 长 于

LMOCS.其次,在空间上,碳位移已被证明具有全

球性,而生物勃发大多发生在生物量较大的上升流

区,其全球同步性并没有得到公认[２２].第三,机制

上表层水和深层水同向变化似乎和生物泵原理相

悖,理论上应当深层水δ１３C变轻而表层水变重.而

且如前所述,碳位移除了具有全球性,区域性也是不

容忽视的.生产力的指标运用和评估,生物勃发的

判断也有较强的地区信号.这都增加了研究的特殊

性和复杂性.

Grant和 Dickens[３]发现 ODP５９０浮游有孔虫
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表层 种 属 Globigerinoidessacculifer 和 Orbulina
universa 的δ１３C虽然在晚中新世７８~６４Ma也经

历了显著的负偏,但是仍然比同站位的底栖有孔虫

Cibicidoideskullenbergi的δ１３C[７４]重,客观上肯定

了生物泵造成的表层水和底层水的δ１３C的梯度,并
提出是海盆间营养物质的重新分配导致生物勃发,
再经由生物泵的降解触发 LMOCS.Wang等[７５]将

在南海发现的大洋碳储库δ１３C的长周期与全球季

风联系在一起,提出了 DOC假说.该假说认为在

长偏心率最大值时,低纬度地区夏季辐射量最大,区
域和全球的季节性增强,使全球季风加强和降水增

加,进而推动了陆上的化学风化作用和河流输送,增
加了营养盐向海洋输入.在营养激发态的海洋里,
激发了大型真核浮游植物的生长,表层生产力提高,
从而提高了 POC/DOC 比值并降低了海水δ１３C.
同样强调了表层生物勃发和生物泵的作用.

总体来看,生物泵的效率并不高.生物泵导致

的颗粒有机碳(POC)向深海的输出是十分有限的,
到达海底埋藏的有机碳量大约只有海洋初级生产力

的０１％,大部分POC在沉降过程中被降解呼吸转

化成CO２
[７６].生物泵的长期储碳机制在海洋对气

候变化的影响中起主要作用,而海洋中大量的难溶

有机碳的产生和命运在生物泵中被考虑的很少,于
是引出微型生物碳泵(MCP)的研究[７６].

综合 前 人 研 究 结 果 能 够 印 证 生 物 勃 发 对

LMOCS的影响,但认为并非是单一因素.有必要

进一步寻找其他重要因素以及对效应的定量测算.
陆源输入假说的基本概念是,陆源输入的总碳

负偏,使得陆地碳库表现为正偏,海洋碳库整体表现

为负偏[５].部分边缘海的研究结果已经表明在晚中

新世时期,陆源输入可能有一定的加强趋势[７７].晚

中新世C４植被的扩张[１４]则可以对应解释陆地碳库

和海洋碳库的反向:C４植被具有比 C３植被更重的

碳同位素值,其在陆地上的扩张使得重碳被留下,轻
碳则随径流进入海洋.Kump和 Arthur[７８]的研究

结果表明,陆地 C４植被的扩张可能使大洋δ１３C整

体负偏０９‰.但是相比 C３植被,C４植被更喜好

低CO２ 的环境,而该时期 CO２ 的浓度尚有争议,不
能否认存在短期的上升(如图１).晚中新世的气候

特征是否支持陆源输入加强的说法也未有更好的数

值模拟结果验证.DiesterＧHaass等[５]通过对晚中

新世(７６~６６Ma)印度洋和太平洋４个典型站位

的研究,基于底栖有孔虫的沉积速率、元素比值、溶
解情况和底栖有孔虫δ１３C,结合相关性分析和箱式

模型,强调了陆源输入和化学风化的作用.箱式模

型的结果表明在一百万年内如果有１００Gt的陆源

物质进入海洋,那么底层水的δ１３C负偏幅度可能有

０６‰.但是其采用初始报告的年龄模式,δ１３C数

据分辨率也相对较低.此外,由于箱式模型的低复

杂度,在描述陆源输入时,通常直接把碳投放在海洋

箱体中,CO２ 也是固定的,这和实际情况不符.甚

至,最近的地球化学和地质证据显示,晚中新世早上

新世 期 间,全 球 大 陆 风 化 和 侵 蚀 速 率 并 没 有 更

高[７９,８０].这意味着,营养的重新分配(例如蛋白石

从大西洋向印度洋Ｇ太平洋的沉积位移[５８]),以及水

体混合的加强[６０]等过程更为关键.
深层水与洋流假说认为,晚中新世的 NADW

(NorthAtlanticDeep Water,北大西洋深层水)开
始形成、加强,使得大西洋海盆和太平洋海盆之间的

年龄差变大,从而使得底层水的碳同位素负偏[８１],
且洋盆之间的同位素差值也变大[３０].模拟结果也

显示,在构造因素的作用下,晚中新世边界条件下的

NADW 生成明显加强,并且应用巴拿马海道的变浅

可以解释大西洋海盆大约０６‰的δ１３C 负偏[３１].
但是,洋流和深层水假说的缺点和不足也同样明显:
首先,如果这样解释δ１３C的变化,那么在有机碳降

解过程中,释放的其他元素也应该有与δ１３C类似的

变化.但是,重建的 Cd/Ca数据却不支持这一观

点[４９].第二,与生物泵假说类似,如果将全球大洋

看作一个无源汇变化的封闭体系,表层海水和底层

海水的变化应该是反向的,无法很好地解释重建记

录中表层和底层的同向变化.
再回到底栖有孔虫的研究,海底有机碳通量和

深部水团这两大因素控制着底栖有孔虫的分布.其

中垂向分布受营养供应和氧浓度的控制,而在洋底

横向上的分布则受当地水团所控制.因此,研究底

栖有孔虫可以从两方面入手,一是利用底栖有孔虫

研究深部水团的变化规律;二是利用底栖有孔虫研

究海洋表层初级生产力.前者反映地球表层系统中

的水循环,后者涉及碳循环和大气CO２
[８２].

水循环方面,通过将 ODP１１４３站位的三次δ１３C
重值事件[８３]与代表水循环的δ１８O对比发现,３个重

值阶段都有冰盖增长事件相伴:２４~２０Ma的渐新

世/中新世事件导致南极冰盖增长的所谓“Mi１”事
件[８４];蒙特利碳位移后期,是１４Ma前后的南极冰

盖快速增长[８５];而晚中新世“生物勃发”事件,局部

延续到３５Ma[４],直接与北半球冰盖的形成相衔

接.
碳循环和 CO２ 方面,大气 CO２ 是理解碳循环

反馈和气候敏感性的核心[２１].在地表系统中,大气
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储存了~６００Pg碳(１Pg＝１０１５g),表层海水储存了

~７００Pg,而深层海水储存了~３８０００Pg[８６].显然,
深层海水是地表系统中最大的碳储库,蕴藏了超过

９０％的碳.相比温度,碳循环对底层水和上升流更

为敏感[８７].而深层海水碳储库的大小即使发生细

微的变化,也会导致大气 CO２ 浓度的显著变化,触
发气候波动[２８].当实验材料和方法满足要求后,采
用更高的时间分辨率重建晚中新世大气 CO２ 浓度

的变化,对于明确该时间段内大洋碳储库的变化与

大气CO２ 浓度变化的关系至关重要,也可以检验陆

源输入假说中的 C４植被扩张事件,因为该假说中

C４植被扩张对应大气CO２ 浓度降低[１４].

３．３　计算机模拟方法

当前古气候研究的一个重要趋势就是力求通过

记录Ｇ模拟Ｇ机制研究的互动,推进对古气候变化过

程和机制的认识.计算机数值模拟在古气候研究中

发挥着重要的作用,它既可以模拟气候变化过程中

不同驱动因子的相对重要性,又可以输出不同边界

条件下各气候要素的空间分布,从而获得对气候变

化机制的认识.同时,通过模拟结果与地质记录的

对比,既可检验数值模式的模拟能力,又可发现记录

的空白点和不足之处[８８].
目前古气候数值模拟中着力最多的是第四纪冰

期Ｇ间冰期气候模拟,相比之下对轨道尺度方面研究

较少.更新世之前的气候模拟与第四纪冰期旋回气

候模拟最大的不同在于,其重心不是古气候重建,而
是敏感性试验.新生代气候事件中,青藏高原抬升

效应[８９]、海道开合效应[９０]、PETM(古新世—始新世

极热事件)[９１]等均得到了较好的检验.
然而各圈层间的相互作用也给模拟工作带来了

巨大挑战,由此也产生了巨大的计算量,特别是在长

时间尺度的模拟工作上.例如 Liu等[９２]利用一种

三维耦合环流模式 (CoupledGeneralCirculation
Model,CGCM)CCSM３ 模 拟 末 次 盛 冰 期 LGM
(２１ka)至 Bølling/Allerød暖期(１４ka)快速气候变

化时,短短７０００年的瞬变积分在美国橡树岭国家实

验室超级计算机上运算了一年半时间.相比复杂的

CGCM 和中等复杂程度的 EMIC 模式,箱式模型

(Boxmodel)具有较低的复杂程度和较高的计算效

率,目前较为适合长时间尺度的古气候模拟工作.
但是它的时间和空间分辨率较低,物理和化学过程

过于简化,定量计算方面也受到诸多限制.
已有研究[５,３１,７８]通过计算机数值模拟方法对

LMOCS的机制进行了讨论,但仍然存在一些不足.

首先,限于深时边界条件的重建精度,尤其是近年对

于构造条件的认识出现了一些变化[９３,９４],以往对晚

中新世高原高度、海道深度的设置已经不再适合.
其次,晚中新世温盐环流模式和生产力的加强,从数

值模拟研究来看尚是空白,营养盐在海洋中如何运

移,利用效率如何界定,仍然不清楚.第三,之前多

数针对LMOCS的模拟研究中,大气CO２ 均采用固

定的数值,但是海气之间的碳通量以及和海洋上层

生产力的耦合关系,均会对大气碳库产生影响.因

此,基于海洋生物地化模式 (例如 ReCom２[９５]和

HAMOCC[９６])设计一系列模拟实验,结合之前的研

究,有助于从系统的角度解释LMOCS的机制.

４　结论与展望

通过总结对比,我们发现 LMOCS与生产力的

变化存在关系.当生物勃发时,上层海水生产力明

显增强,生物泵效率提高,促进海水δ１３C的分馏,最
终导致深层底栖有孔虫壳体的δ１３C偏负.但从时

间、空 间 和 机 制 上 考 虑,生 物 泵 应 该 不 是 影 响

LMOCS的单一因子,LMOCS更可能是几类假说

的综合作用.同时,三种假说之间可能也存在更深

的联系.
过去的研究多着重于对碳位移记录的描述和间

接、定性的解释,缺少计算机数值模拟等方法的定量

研究.只有融合物理海洋和海洋化学,将记录与模

拟联动,定性与定量结合,才能使古海洋的科学问题

更加丰富和完整.未来可从水碳循环的集成研究、
大气CO２ 的精确重建、计算机模拟方法对机制的定

量测算等方面展开LMOCS的机制研究.

致谢:感谢黄恩清、杜金龙对本文的支持.
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