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摘要：本文对西太平洋麦哲伦海山ＣＭ３Ｄ０６富钴结壳进行了钙质超微化石生物地层学研究，发现结

壳中有代表白垩纪（晚期）、古新世（晚期）、始新世（早、中、晚期）、中新世（中期）、上新世（晚期）和更新

世等各时代的标准钙质超微化石，表明结壳的形成始于白垩纪（晚期）；在富钴结壳中检出正构烷烃、

类异戊二烯烃、甾烷类等众多分子化石，分子化石组合特征指数、主峰碳、ΣＣ
－
２３／Ｃ

＋
２４、ＣＰＩ、Ｐｒ／Ｐｈ、Ｐｒ／

ｎＣ１７、Ｐｈ／ｎＣ１８和ｎＣ３１／ｎＣ１７显示有机质生物母源主要为海洋浮游植物、浮游动物和底栖非光合作用的

菌类，而甾烷类的Ｃ２９、Ｃ２８和Ｃ２７含量分布的变化则说明生物种群具有快速演变的特征。此外，还探讨

了ＣＭ３Ｄ０６结壳中Ｐｒ／Ｐｈ和有机碳同位素组成变化与结壳生长过程中的海洋环境演化的关联程度。
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１　引言

洋底海山富钴结壳中储存有大量海洋环境信息，

它记录了过去６０～１００Ｍａ以来的海洋和气候历史。

一个近１０ｃｍ厚的富钴结壳蕴藏的古海洋信息几乎

与几千米沉积岩心相当［１］，这为研究晚白垩纪以来的

异常事件（包括海底火山事件、大洋缺氧事件、生物异

常更替与绝灭、沉积记录转变、南极底层流变化等）所

引起的全球变化提供了绝佳材料。也使揭示白垩纪

晚期以来全球面貌与异常事件之间的关联和反馈机

制成为可能。研究表明富钴结壳与大洋深海沉积地

层一样能够记录全球气候的变化规律，是全球变化研

究中又一值得注意的研究载体。

钙质超微化石（Ｃａｌｃａｒｅｏｕｓｎａｎｎｏｆｏｓｓｉｌｓ）数量丰

富、演化迅速，许多属种具有全球分布特点。目前，可

供全球对比研究的钙质超微化石序列已经建立，它与

判断结壳沉积间断的地质学方法联用［２］，可使钙质超

微化石的生物地球化学成功应用于结壳内部不同层

位的生长速率估算和年代厘定［３—４］。

分子化石（生物标志化合物），是以弥散状保存在

地层中的生物有机分子。它们分布广泛（能保存在

２７００Ｍａ以来所有的沉积物和沉积岩中
［５］）、含量丰

富（在沉积地层中，２％的平均含量相当于现今世界生

物总量的１０００倍
［６］）、种类多且具有较高的抗生物和

非生物分解蚀变性，某些分子化石的特殊结构包含了

丰富而形式多样的与古生产力，古环境和古气候等相

关信息。分子化石的诸上特点使其在全球变化研究

中有着广泛的应用前景［７—８］。

本文通过中太平洋海山富钴结壳中钙质超微化

石进行生物地层学年代划分，同时利用分子化石（正



构烷烃、类异戊二烯）结合痕量有机碳及其碳同位素

组成研究，了解富钴结壳物源及其结壳生长与海洋沉

积环境（氧化或还原）、古大洋环流（南极底层流）、古

海洋生产力以及古气候变迁之间的联系。

２　样品与分析方法

本次研究的样品由“大洋一号”科考船ＤＹＩ０５１２

航次在西太平洋ＣＭ３（麦哲伦）海山的斜坡上利用拖

网所得，ＣＭ３Ｄ０６结壳样品位置为２０．４２°Ｎ，１５３．１°Ｅ，

水深２４９０ｍ。ＣＭ３Ｄ０６富钴结壳具有典型的３层构

造，总厚度为１０．２ｃｍ。

２．１　结壳分层、超微结构构造描述

ＣＭ３Ｄ０６富钴结壳下伏基底岩石为磷块岩，结壳

表面为粗糙型，结壳厚度为１０．２ｃｍ，宏观上大致可分

为３个生长阶段，不同生长阶段有明显分界，色调和

结构差异特征分明：自下而上呈现出色泽的深—浅—

深、及结构上的致密—疏松—致密变化，呈韵律性变

化特征。将结壳内层分为６层：Ⅰ层、Ⅱ层（６８～９８ｍｍ）

质地致密（亮煤层），电子显微镜下以纹层－柱状结构

（微层间平行状），含脉石矿物很少，磷酸盐细脉穿切

底部多层结壳（含有磷酸质浮游有孔虫化石），基岩为

磷块岩；Ⅲ层（６８～５８ｍｍ，孔隙发育）和Ⅳ层（２８～５８

ｍｍ），质地疏松，显微结构主要呈叠层状构造，也存在

斑杂状构造、树枝状构造和指纹构造等（说明水动力

环境变化频繁），层间夹杂脉石矿物和黄色碎屑物质

（可能代表了风尘作用的影响），与上下层界限分明；

Ⅴ层（２８～１３ｍｍ）和Ⅳ层（１３～５ｍｍ）亦较致密，呈暗

黑色，镜下为柱状构造、树枝状构造等，夹杂一定量的

脉石矿物（图１）。

２．２　古生物分析方法

依照岩石学标准，选择富钴结壳堆积的垂直方向

面和水平方向面的合适剖面位置取样，样品断面新

鲜，２～５ｍｍ大小，鉴定的每一层面都要涂黄金薄膜，

样品经过涂黄金薄膜后，安放在扫描电子显微镜

（Ｓｃａｎｎｉｎｇｅｌｅｃｔｒｏｎｍｉｃｒｏｓｃｏｐｅ，ＳＥＭ）的载物台上，选

择具有钙质微浮游生物样品位置，据需要放大２０００

～７０００倍或放更大倍数，直接鉴定颗石藻壳体、盘星

石碎片以及它们在铁锰物质碳酸盐－磷酸盐脉中的

原生印模，该工作由俄罗斯专家ＰｕｌｙａｅｖａＩＡ教授

完成。

２．３　分子化石的提取和仪器条件

富钴结壳样品在温度低于５０℃条件下烘干，样

品粉碎至１００目（粉末状）。样品用二氯甲烷和甲醇

图１　麦哲伦海山区ＣＭ３Ｄ０６结壳分层

Ｆｉｇ．１　ＤｉｖｉｄｉｎｇｌａｙｅｒｓｉｎｃｒｕｓｔｓａｍｐｌｅＣＭ３Ｄ０６ｆｒｏｍｔｈｅ

ＭａｇｅｌｌａｎＳｅａｍｏｕｎｔＣＭ３

（分析纯、全玻璃系统二次蒸馏、体积之比３∶１）提取

７２ｈ，加入标准样品。总抽提物旋转蒸发至干，即得

到样品中的可溶有机质（通常称氯仿沥青“Ａ”）。然

后将上述浓缩液用正己烷沉淀脱去沥青质，再硅胶柱

层析分离，分别用正已烷、苯和二氯甲烷／甲醇（１∶１）

淋洗分离出饱和烃、芳烃、醇／甾烷和极性组分。

气相色谱（ＧＣ）分析条件：采用 ＨＰ５８９０气相色

谱仪，弹性石英毛细管柱（ＤＢ５，３０ｍ×０．２５ｍｍ内

径、０．１７μｍ涂层厚度）。升温程序：初始温度８０℃，

升温速率５℃／ｍｉｎ，终至温度２８０℃，保持３０ｍｉｎ；气

相色谱－质谱仪（ＧＣ－ＭＳ）分析条件：采用美国

Ｆｉｎｎｉｇａｎ公司的ＴＳＱ７０００色质联用仪，ＨＰ５ＭＳ石英

毛细管柱（６０ｍ×０．２５ｍｍ内径、０．２５μｍ）。程序升

温：初始温度８０℃，恒温２ｍｉｎ—升温速率８℃／ｍｉｎ
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至２２０℃—升温速率２℃／ｍｉｎ至３００℃，恒温保持２５

ｍｉｎ。载气Ｈｅ，气化室温度为３００２℃，质谱仪电离方

式ＥＩ；电离能量：７０ｅＶ；离化电流：４００μＡ；离子源温

度：１８５℃；扫描速度：１次／ｓ，采集方式为全扫描检测。

空白试验均未检出分析物质。

２．４　有机碳（犜犗犆）及有机碳同位素测定

对样品进行预处理，将粉末状的结壳放入玻璃烧

杯中，加入２ＮＨＣｌ溶液，不断搅拌，浸泡２４ｈ，离心分

离，并用去离子水洗至中性，以除去无机碳酸盐，分析

样品经４０℃烘干，保存在硅胶干燥器中；有机碳同位

素测定使用ＴｈｅｒｍｏＮＥ１１１２型ＣＮ元素分析仪，经

ＣｏｎｆｌｏⅢ与ＤｅｌｔａＰｌｕｓＡＤ同位素质谱分析仪连接，在

线进行样品分析。元素分析仪氧化炉温度１０２０℃，

还原炉温度６５０℃，填充柱温度４０℃，分别用ＵＳＧＳ

２４，ＧＢＷ４４０８和ＩＡＥＡＮＩ标准物质对实验室钢瓶

ＣＯ２、、Ｎ２ 气进行标定，碳同位素用ＰＤＢ国际标准为

参考标准。实验室的测定精确度为±０．２‰。样品测

试在国家海洋局海底科学重点实验室完成。

３　结果与讨论

３．１　富钴结壳生物地层

富钴结壳中钙质超微化石的识别参考已发表的

电子显微镜照片［９—１１］。结壳壳层的定年根据每个被

鉴定层位中钙质超微化石的年代交集来确定，特别是

关注其中是否存在标志种（时标），基于它们在生物地

层学时标中的出现和未现带或亚带来确定［１２—１４］。本

文中的每个钙质超微化石的时带分布均参考沉积物

岩心钙质超微化石分析的文献资料［１５—１９］。

麦哲伦海山ＣＭ３Ｄ０６富钴结壳层位（老壳层）９８

～８５ ｍｍ，化 石 群 犣犻犵狅犱犻犮狌狊狊狆犻狉犪犾犻狊（见 图 ２ａ）、

犠犪狋狕狀犪狀犲狉犻犪犫犪狉狀犲狊犪犲（见图２ｂ）、犅狉狅犻狊狅狀犻犪狆犪狉犽犪，钙

质超微化石－颗石藻（犠犪狋狕狀犪狌犲狉犻犪犫犪狉狀犲狊犪犲）是白垩

纪远洋沉积中最为常见暖水种之一［２０］，抗溶性最强，

一般不会因为成岩作用而消失［２１］，因此时代划分为

晚白垩纪～７０ＭａＢＰ（或许更古老地层？）。结壳层位

８５～７８ｍｍ化石群组合有相当大的层间变化，总体上

对应于Ｏｋａｄａ和Ｂｕｋｒｙ划分的化石带ＣＰ８－ＣＰ９（对

应于５５ＭａＢＰ），由犆狅犮犮狅犾狋犺狌狊犳狅狉犿狅狊狌狊、犇犻狊犮狅犪狊狋犲狉

犿狌犾狋犻狉犪犱犻犪狋狌狊（见图２ｃ）、犇犻狊犮狅犪狊狋犲狉犿狅犺犾犲狉犻、犇犻狊犮狅犪狊狋犲狉

ｓｐ．（见图２ｄ）组成，时代划分为早始新世－晚始新世。

结壳层位５８～６８ｍｍ化石群组合为犆狅犮犮狅犾犻狋犺狌狊犳狅狉

犿狅狊狌狊、犚犲狋犻犮狌犾狅犳犲狀犲狊狋狉犪犮狅犲狀狋狌狉犪、犆犺犻犪狊犿狅犾犻狋犺狌狊犮狅狀

狊狌犲狋狌狊、犛狆犺犲狀狅犾犻狋犺狌狊 犿狅狉犻犳狅狉犿犻狊、犜狉犪狀狊狏犲狉狊狅狆狅狀狋犻狊

狆狌犾犮犺犲狉、犈狉犻犮狊狅狀犻犪犳犲狀犲狊狋狉犪狋犪，结壳地层形成时代对应

于ＮＰ１４－ＮＰ２０或ＣＰ１２１５（中始新世－晚始新世）。

结壳层位（４８～５８ｍｍ）犆狅犮犮狅犾犻狋犺狌狊狆犲犾犪犵犻犮狌狊、犜狉狅

犮犺狅犪狊狋犲狉犱狌狆犾犲狓（见图２ｅ）、犘狅狀狋狅狊狆犺犪犲狉犪犱犻狊狋犻狀犮狋犪，结

壳形成时代对应于ＮＰ１４－ＮＰ２０或ＣＰ１２１５（中始新

世－晚始新世）。结壳层位（３８～４８ｍｍ）化石群组合

为犈狉犻犮狊狅狀犻犪狅犫狉狌狋犪、犝犿犫犻犾犻犮狅狊狆犺犪犲狉犪狊犻犫狅犵犪犲，结壳形

成时代对应于ＣＮ３—ＣＮ５ａ（中新世－晚中新世）；结

壳层位（５～２８ｍｍ）化石群组合为犆狔犮犾狅犮狅犮犮狅犾犻狋犺犻狀犪

犾犲狆狋狅狆狅狉犪、犝犿犫犻犾犻犮狅狊狆犺犪犲狉犪狊犻犫狅犵犪犲（见图２ｆ）、犗狅犾犻狋犺狌狊

狊狆．、犖犲狅狊狆犺犪犲狉犪犮狅犮犮狅犾犻狋犺狅犿狅狉狆犺犪、犈狉犻犮狊狅狀犻犪狆犪狌犮犻

狆犲狉犳狅狉犪狋犪，结壳形成时代划分为上新世－更新世。由

图３可知，麦哲伦海山区结壳底层９８～８５ｍｍ超微

化石组合代表年代为晚白垩系，层位８５～７８ｍｍ超

微化石组合代表年代为晚古新世－早始新世，层位

７８～６８ｍｍ为早始新世，层位６８～５８ｍｍ为始新世

（中期、晚期），层位５８～２８ｍｍ为中新世（晚期、中

期），结壳最外层位２８～０ｍｍ为上新世－更新世；从

麦哲伦海山区结壳超微化石的组合面貌来看，较好的

反映了从更新世到晚白垩纪时期的沉积序列。

３．２　生物先质追索及其古生态意义

３．２１　正构烷烃分子组合特征

ＣＭ３Ｄ０６结壳中正构烷烃碳数分布范围为Ｃ１４～

Ｃ３３，主峰碳（ＭＨ）为ｎＣ１６、、ｎＣ１７、ｎＣ２０、ｎＣ２３和ｎＣ２９，大

多呈单峰群分布（见图４）。代表两类不同来源有机

质之比Ｃ
－
２３／Ｃ

＋
２４为０．９０～１．４５。此外，ＣＭ３Ｄ０６结

壳碳优势指数（ＣＰＩ）为０．９４～１．５７。

在富 钴结壳生 长 早 期，即 晚 白 垩 纪（对 应

ＣＭ３Ｄ０６结壳底层８５～１００ｍｍ），正构烷烃气相色谱

图呈单峰型，主峰碳为ｎＣ２０，为水生环境的标志，ｎＣ１９

相对丰度较高，表明有机质来源可能是以蓝藻细菌为

主的低等菌藻类生物［２２］。再从分子组合特征看，ＣＰＩ

值平均为１．０９，Ｃ
－
２３／Ｃ

＋
２４平均为０．９５，且无奇偶优

势，Ｃ３１／Ｃ１７平均为０．５３，这些分子组合特征亦表明原

生有机质以海洋低等菌藻类为主。

在富钴结壳生长后期（对应结壳的外壳层０～２８

ｍｍ，上新世－更新世），正构烷烃色谱图呈现微弱双

峰群（见图４，０．０～２８．０ｍｍ），低碳烃峰群的主峰碳

为ｎＣ１７，表明以低等菌藻类来源为主，高碳烃峰群的

主峰碳为ｎＣ２９，ＣＰＩ值为１．５７，表明由古老结壳到年

轻结壳陆源物质逐渐增加。结壳生长晚期的ｎＣ３１／

ｎＣ１７值大于结壳生长早期，而Ｃ
－
２３／Ｃ

＋
２４值呈相反表

现，表明富钴结壳生长后期陆源输入增加。
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图２　ＣＭ３Ｄ０６结壳钙质超微化石的电子显微镜扫描图片

Ｆｉｇ．２　ＳＥＭｐｈｏｔｏｓｏｆｃａｌｃａｒｅｏｕｓｎａｎｎｏｆｏｓｓｉｌｓｆｒｏｍｃｕｒｓｔＣＭ３Ｄ０６

图３　ＣＭ３Ｄ０６结壳生物鉴定结果与年代

Ｆｉｇ．３　ＣａｌｃａｒｅｏｕｓｎａｎｎｏｆｏｓｓｉｌｓｓｔｒａｔｉｇｒａｐｈｙｆｏｒｃｒｕｓｔＣＭ３Ｄ０６
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图４　ＣＭ３Ｄ０６结壳地层中正构烷烃气相色谱图

Ｆｉｇ．４　ＧａｓｃｈｒｏｍａｔｏｇｒａｐｈｙｏｆｎａｌｋａｎｅｉｎｔｈｅｌａｙｅｒｓｏｆｃｒｕｓｔＣＭ３Ｄ０６

表１　犆犕３犇０６结壳的正构烷烃分子组合特征指数

犜犪犫．１　犕狅犾犲犮狌犾犪狉犮犺犪狉犪犮狋犲狉犻狊狋犻犮狊犻狀犱犲狓狅犳狀犪犾犽犪狀犲犻狀犮狉狌狊狋犆犕３犇０６

层位／ｃｍ 碳数范围 ＭＨ Ｃ－２３／Ｃ＋２４ ＣＰＩ Ｐｒ／Ｐｈ Ｐｒ／ｎＣ１７ Ｐｈ／ｎＣ１８ Ｃ３１／ｎＣ１ｎ 生物地层学年代

０～２８ ｎＣ１４～Ｃ３３ Ｃ１７　Ｃ２９ １．４５ １．５７ ０．２６ ０．２９ ０．７１ １．１０ 上新世—更新世

２８～５８ ｎＣ１５～Ｃ３３ Ｃ１７ １．２２ １．０３ ０．７０ ０．４５ １．１０ ０．７８ 中新世（晚、中期）

５８～６８ ｎＣ１５～Ｃ３３ Ｃ２３ １．１１ １．４４ １．２７ ０．５０ ０．７７ ０．５１ 始新世（中、晚期）

６８～７８ ｎＣ１５～Ｃ３３ Ｃ２３ ０．８４ １．２０ １．３５ ０．８１ ０．３０ ０．５５ 早始新世

７８～８５ ｎＣ１４～Ｃ３１ Ｃ１９ ０．４５ ０．９４ ０．８８ ０．４５ ０．３４ ０．３９ 晚古新世—早始新世

８５～１００ ｎＣ１４～Ｃ３３ Ｃ２０ ０．２０ １．０９ １．００ ０．３２ ０．２２ ０．５３ 白垩纪

３．２２　甾烷类分布类型

本文将规则甾烷Ｃ２７作为大洋浮游动物源
［２２，２５］，

将Ｃ２８甾烷作为大洋浮游植物源
［２６］，而Ｃ２９甾烷在古

老地层中具有双重来源，既可能是陆地高等植物输

入，也可能是蓝藻之类的输入［２７—２８］。根据分子化石

精细结构的鉴定和质谱图显示（见图５），Ｃ２９甾烷来自

于海洋藻类的可能性远大于陆地高等植物源，这种异

常分布暗示着不同寻常的生物源的存在，在晚白垩纪

时代可能有特殊生物发育，Ｃ２９甾烷优势很可能是来

源于与现代的浮游蓝藻有亲缘关系的远海分布的光

球疑源类［２９］。

ＣＭ３Ｄ０６结壳底层７８～１００ｍｍ（晚白垩纪），

正常甾烷分布为Ｃ２９＞Ｃ２８＞Ｃ２７，呈反“Ｌ”型分布。

从表２可见，中太平洋ＣＭ３Ｄ０６结壳从底部—中间

层—外层的规则甾烷Ｃ２７、Ｃ２８和Ｃ２９含量分布特征完

全不同，甾烷类这种分布不同型，即分子化石这种变

化不但可能与浮游生物属种的相互取代有关，也与

海洋环境全球气候变化有关，尤其是Ｃ２７甾烷减少，

可能暗示晚白垩纪部分生物由于环境改变而绝灭。

在富钴结壳层５８～７８ｍｍ，甾烷分布为Ｃ２９＞Ｃ２８＜

Ｃ２７，呈Ｃ２７优势的“Ｖ”字型分布；在结壳层０．０～

５８．０ｍｍ甾烷分布为Ｃ２９＞Ｃ２８＜Ｃ２７，呈Ｃ２９优势的

“Ｖ”字型分布。

上述甾烷含量分布的变化，说明生物在晚白垩纪
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图５　ＣＭ３Ｄ０６结壳地层甾烷ｍ／ｚ２１７质量色谱图

Ｆｉｇ．５　Ｍａｓｓｃｈｒｏｍａｔｏｇｒａｍｏｆｓｔｅｒａｎｅｍ／ｚ２１７ｉｎｔｈｅｌａｙｅｒｓｏｆｃｒｕｓｔＣＭ３Ｄ０６

到更新世进化过程中，生物有机质的来源及化学结构

发生了改变，生物更替速率较快。晚白垩纪到更新世

生物更替速率的加快从钙质超微化石的快速演化中

可见一斑。钙质超微化石的某些属种在地质时期中

延续短，演化快。以盘星石为例，它们在全球第三纪

的地层中广泛分布，在全球范围内具有同时性，到上

新世末该属种灭绝，因而作为深海沉积地层划分的世

界性对比标志种。Ｄａｖｉｄ等
［２９］研究发现，盘星石类的

演化特点就是随着地质时代由老到新，从中新世开始

骨骼退化，辐射枝数目由多变少。例如犇犻狊犮狅犪狊狋犲狉

犿狌犾狋犻狉犪犱犻犪狋狌狊为３５枝，始新世的犇犻狊犮狅犪狊狋犲狉犫犪犲犫犪犱犻犲狀

狊犻狊为１８枝，渐新世的犇犻狊犮狅犪狊狋犲狉犱犲犳犾犪狀犱狉犲犻为６枝。

生物种类的改变，形成独特的群落结构，无疑反映了

大洋生态环境的演变［３０］。

表２　犆犕３犇０６富钴结壳甾烷分布特征

犜犪犫．２　犆犺犪狉犪犮狋犲狉犻狊狋犻犮狊狅犳狊狋犲狉犪狀犲犱犻狊狋狉犻犫狌狋犻狅狀狊狅犳犮狉狌狊狋犆犕３犇０６

层位／ｍｍ
甾烷相对含量／％

Ｃ２７ Ｃ２８ Ｃ２９

甾烷优势顺序 甾烷类分布类型 生物地层学年代

Ⅳ层 ０～２８ ３５ １６ ４９ Ｃ２７＞Ｃ２８＜Ｃ２９ Ｃ２９优势的“Ｖ”字型 上新世－更新世

Ⅴ层 ２８～５８ ３７ ２１ ４２ Ｃ２７＞Ｃ２８＜Ｃ２９ Ｃ２９优势的“Ｖ”字型 中新世（晚、中期）

Ⅳ层 ５８～６８ ４３ ２２ ３６ Ｃ２７＞Ｃ２８＜Ｃ２９ Ｃ２７优势的“Ｖ”字型 始新世（中、晚期）

Ⅲ层 ６８～７８ ４１ ２４ ３５ Ｃ２７＞Ｃ２８＜Ｃ２９ Ｃ２７优势的“Ｖ”字型 早始新世

Ⅱ层 ７８～８５ ２０ ２３ ５７ Ｃ２７＜Ｃ２８＜Ｃ２９ 反“Ｌ”型 晚古新世－早始新世

Ⅰ层 ８５～１００ １２ ２７ ６１ Ｃ２７＜Ｃ２８＜Ｃ２９ 反“Ｌ”型 晚白垩纪

３．３　晚白垩纪以来海洋氧化—还原环境演化

结壳中Ｐｒ／Ｐｈ比值、有机碳含量以及可溶有机质

与大洋氧化还原环境的波动相对应（见表３）。在

ＣＭ３Ｄ０６结壳生长初期（壳层８５～１００ｍｍ处），即白

垩纪晚期，Ｐｒ／Ｐｈ比值平均为１．００，表明当时以弱氧

化环境为主。ＣＭ３Ｄ０６结壳层６８．０～８５．０ｍｍ对应
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时代为晚古新世－早始新世。在古新世－始新世之

交，结壳Ｐｒ／Ｐｈ比值为０．８８，为弱还原沉积环境。结

壳层５８．０～６８．０ｍｍ对应时代为始新世（早、中、晚

期），Ｐｒ／Ｐｈ 比 值 为 １．３５ 和 １．２７，为 氧 化 环 境。

ＣＭ３Ｄ０６结壳层２８．０～５８．０ｍｍ对应时代为中新世

（晚、中期），Ｐｒ／Ｐｈ比值为０．７０，为弱还原环境，有机

碳为０．０２９％。ＣＭ３Ｄ０６结壳生长后期（壳层０～２８

ｍｍ处），跨上新世到更新世，Ｐｒ／Ｐｈ比值为０．２６，为

强还原沉积环境，同时结壳层内有机碳和可溶有机质

含量增高，δ
１３Ｃ发生正值偏移（为－２２．８９３‰）。综上

所述，ＣＭ３Ｄ０６结壳的分子化石类异戊二烯烃的姥鲛

烷（Ｐｒ）／植烷（Ｐｈ）比值（０．２６～１．３５）的变化表明结壳

生长经历了氧化—弱还原—氧化—弱还原—强还原

的沉积环境。

现有研究一般认为，晚白垩纪末气候变冷，可能

有深层水形成，致深海呈氧化环境［３１］；另一方面，晚

白垩纪环特提斯海流的可能存在［３２－３３］，或导致大洋

不同海山的氧化还原条件有所不同。已有研究表明

富钴结壳是富氧沉积产物，但反过来讲，富氧的沉积

环境虽有利于富钴结壳生长，但并不利于有机质的保

存，因此晚白垩纪壳层有机碳含量极低，仅为

０．０１２％。在古新世－始新世之交，距今约５５Ｍａ，气

温上升，发生极热ＰＥＴＭ （ＰａｌｅｏｃｅｎｅＥｏｃｅｎｅＴｈｅｒｍａｌ

Ｍａｘｉｍｕｍ）事件，海洋生物大量死亡
［３４］，并在全球范

围内形成缺氧沉积，与结壳Ｐｒ／Ｐｈ比值指示的弱还原

沉积环境相吻合。始新世末与渐新世之交为急速度

冷期，底层水温骤降４～５℃，南极底层水（Ａｎｔａｒｃｔｉｃ

ｂｏｔｔｏｍｗａｔｅｒ，ＡＡＢＷ）形成。在渐新世时（距今２３～

２４Ｍａ）德雷克海峡开放，完整的南极环流形成，气候

进一步变冷，ＡＡＢＷ加强，ＡＡＢＷ流经区域形成一定

的氧化环境，这在结壳的Ｐｒ／Ｐｈ比值记录中得以很好

的体现。早中新世末期（１６～１５Ｍａ）气温有短暂回

升，底层水温增加了３．８℃，并伴随一次海平面的快速

升降［３５］，这可能导致深海转为弱还原环境。

表３　西太平洋富钴结壳犆犕３犇０６中有机碳和同位素组成、氯仿沥青“犃”和“犃”／犆比值

犜犪犫．３　犆狅狀狋犲狀狋犪狀犱δ
１３犆狅犳狅狉犵犪狀犻犮犮犪狉犫狅狀，犮犺犾狅狉狅犳狅狉犿犫犻狋狌犿犲狀“犃”犪狀犱“犃”／犆狉犪狋犻狅

层位／ｍｍ Ｐｒ／Ｐｈ
氯仿沥青“Ａ”

／１０－６
“Ａ”／Ｃ

有机碳

／％

δ１３Ｃ

／‰
生物地层

０～２８ ０．２６ ９３．１２ ０．０４６ －２２．８９３ 上新世－更新世

２８～５８ ０．７０ ５０．０４ ０．０２９ －２４．１０２ 中新世（晚、中期）

５８～６８ １．２７ ４３．９２ １９．９６ ０．０２２ －２４．３０９ 始新世（中、晚期）

６８～７８ １．３５ ３５．４５ ０．０２２ －２４．９４４ 早始新世

７８～８５ ０．８８ ３０．４１ ０．０２０ －２４．９８８ 晚古新世－早始新世

８５～１００ １．００ ２３．５３ １９．６０ ０．０１２ －２５．１２７ 晚白垩纪

３．４　有机质δ
１３犆组成特征及其影响因素

在地质历史时期，气候变化可引起海洋生物繁盛

或衰退，同时伴随大气二氧化碳浓度和海水碳同位素

的显著改变，这些变化能够被沉积有机质的碳同位素

所记录。沉积物中有机质主要来源于海洋生物分解

后残存的有机体，其ＴＯＣ含量仅为０．０１％～０．０２％，

δ
１３Ｃ组成偏负，一般为－１９‰～－２３‰

［３５］。与此相

对，陆源有机质δ
１３Ｃ值变化区间为－２６．３‰～

－２９．０‰
［３６］。本研究 ＣＭ３Ｄ０６富钴结壳有机碳

（ＴＯＣ）含量０．０１２％～０．０４６％，有机碳δ
１３Ｃ变化范

围在－２２．８９３‰～－２５．１２７‰，具有明显的海洋生物

源碳同位素特征［３７—３８］。值得注意的是，样品中的δ
１３

Ｃ组成并不完全反映有机质来源，随着成岩作用增

强，富１３Ｃ的醣类（－１９‰）和蛋白质（－１８‰）的分解，

也能够引起有机质碳同位素的负偏［３９］。因此，如果

考虑到δ
１３Ｃ组成的时间效应，更加表明海洋生物来源

占绝对优势。

总体上，晚白垩纪以来ＣＭ３Ｄ０６富钴结壳有机质

δ
１３Ｃ呈现逐渐正偏的变化。富钴结壳有机质δ

１３Ｃ的

这种变化与底栖有孔虫壳体δ
１３Ｃ新生代以来总体趋

势［１］并不符合，很有可能说明富钴结壳有机质δ
１３Ｃ

的影响因素更为复杂，难去代表大洋碳储库的变化。

同时，很显然，新生代以来富钴结壳有机质δ
１３Ｃ正移

的趋势既不能用陆源物质输入增加来解释，也不能用

陆源碳库δ
１３Ｃ的变化（Ｃ３和Ｃ４植物的演化）来解释，

因为，陆源有机碳δ
１３Ｃ要比大洋生物来源有机碳δ

１３Ｃ

偏负，且陆源碳库δ
１３Ｃ的演化方式也与富钴结壳有
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机质δ
１３Ｃ的演化模式相反。基于以上分析，我们认

为成岩作用影响下的碳同位素漂移可能是富钴结壳

有机质δ
１３Ｃ组成演化的主要因素，即随着成岩作用

增强，有机质δ
１３Ｃ正偏。

４　结论

（１）对西太平洋麦哲伦海山ＣＭ３Ｄ０６富钴结壳进

行了钙质超微化石生物地层学研究，发现了生长于白

垩纪（晚期），古新世（晚期），始新世（早、中、晚期），中

新世（中期），上新世（晚期）和更新世时期的钙质超微

化石标志性种群，并根据鉴定的钙质超微化石标志种

确定了ＣＭ３Ｄ０６富钴结壳不同层位的生长年代。

（２）在富钴结壳中检出众多分子化石，包括正构

烷烃、类异戊二烯烃、甾烷类等。根据分子组合特征

指数、主峰碳、Ｃ－２３／Ｃ
＋
２４、ＣＰＩ、Ｐｒ／Ｐｈ、Ｐｒ／ｎＣ１７、Ｐｈ／ｎＣ１８

和ｎＣ３１／ｎＣ１７等指标，判断分子化石的母体生物主要

为海洋浮游植物、浮游动物和底栖非光合作用的菌

类，并混有少量陆源物质。而富钴结壳甾烷分布类型

的演化表明尽管分子化石主要来自海洋生物，但生物

有机质的来源及化学结构存在明显的演变特征。

（３）Ｐｒ／Ｐｈ比值、有机碳含量以及可溶有机质综

合反映ＣＭ３Ｄ０６富钴结壳的生长经历了氧化—弱还

原—氧化—弱还原—强还原的沉积环境。深层海水

的氧化所反映出来的通风状况的变化与全球气候演

化密切相关。

（４）ＣＭ３Ｄ０６结壳中有机碳同位素组成呈现逐渐

正偏的演化特征，与全球海洋碳库的碳同位素演化特

征并不符合，推测可能受到成岩作用的影响，具体原

因有待进一步深入研究。
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