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摘要:通过研究翁通-爪哇海台 ODP 807A 孔顶部岩心微体古生物和有孔虫同位素的变化 , 探讨冰期旋回中赤道西太平洋

晚第四纪古生产力的变化.多种古生产力替代指标揭示出赤道西太平洋古生产力自深海氧同位素 13 期以来总体呈升高趋

势 ,具有冰期高 、间冰期低的特征.温跃层替代指标显示该海域温跃层变化不具有简单的冰期-间冰期变化模式 , 而是分为 2

个阶段:280 ka以前温跃层平均深度较浅 ,呈现高幅低频波动;280 ka以后温跃层平均深度变深 ,呈现低幅高频波动.古生产力

和温跃层变化模式的明显差异说明温跃层变化不是赤道西太平洋表层生产力波动的主要原因.807A 孔古生产力变化与西北

太平洋风尘通量变化基本一致, 所以提出来自亚洲中东部的风尘对于提高赤道西太平洋生物生产力可能具有重要意义.
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Abstract:Microfo ssil assemblages and fo raminife r isotopes from the upper par t o f ODP H ole 807A on the Ontong Java plat-

eau we re studied to pro vide ev idence for discussing Late Quaternary produc tivity variations with g lacia l cy cles in the western

equa torial P acific.Multi-proxy results r eveal tha t productivity gr adually increased in general since marine iso tope stage

(MIS)13 , and w as higher in g lacial times than in interg lacial times.The thermocline pro xies do not comple tely fit into gla-

cial-interg lacial cycles , but present tw o stag es o f thermocline changes:shallow er befo re 280 ka with higher amplitude and

low er f requency abundance fluctuations;deeper after 280 ka with highe r f requency and low er amplitude fluctuations.The

distinct modes of va ria tions betw een productivity and the rmocline suggest that thermocline change is not a primary cont rol-

ling facto r of bio lo gical pr oductiv ity in the western equato rial Pacific.As the f luctuations o f paleoproductivity fr om Ho le

807A match w ith dust flux r eco rds f rom the no rthwest Pacific, we propo se that dust car ried f rom east central A sian is likely

to be more significant in enhancing bio log ical productivity in the western equato rial Pacific.
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　　大洋表层古生产力研究近年来受到古海洋学界

的极大重视 ,解释极地冰心里 CO 2 含量波动(Peti t

et al ., 1999)的必要性使得更新世海洋表层生产力

的变幅逐渐成为研究的焦点(Hergue ra and Berger ,

1991).当前 ,学术界一般认为大洋表层浮游植物作

为生物泵的重要环节 ,在改变冰期旋回中大气 CO 2

含量的过程中扮演着关键角色 ,在全球碳循环中起

着核心作用.Herguera and Be rger(1991)基于西太

平洋暖池表层生产力在末次盛冰期时是现在的

1.5 ～ 2倍这一现象提出 ,热带海域更新世生产力变

化应该加强研究 ,而不是只强调高纬过程.然而 ,西

太平洋暖池很深的温跃层(是印度-太平洋热带海

域最深的)会阻碍深部水体中营养物质向有光层的

输送 ,不利于该海域生物泵在全球碳循环中发挥作

用.目前 ,赤道印度-太平洋表层生产力的低值区正

是西太平洋暖池(Herguera , 1992).因此 ,定量研究

西太平洋暖池古生产力变化对于评价热带海域在全

球碳循环中的作用具有十分重要的意义.位于西太

平洋暖池的西加罗林海 33万年来的古生产力记录

显示冰期高 、间冰期低的模式 ,但冰期时的生产力值

并不一样 ,而是总体呈增大趋势(Kaw ahata et al .,

1998),这和南极冰心里冰期时 CO 2 浓度基本相当

的现象不一致.冰期旋回中 ,西太平洋暖池的生物泵

究竟多大程度上影响着大气 CO 2 含量 ?控制西太

平洋暖池生物生产力的因素究竟有哪些 ? 显然 ,理

解西太平洋暖池古生产力变化及其机理需要更多的

长时间序列古生产力记录.另外 ,碳酸盐沉积是大洋

碳循环和碳储库变化历史的重要载体 ,由于缺乏长

时间序列古生产力记录 ,生产力变化在多大程度上

影响着太平洋碳酸盐循环仍然是一个悬而未决的问

题(Wu and Berger , 1991).

本文通过微体古生物方法和有孔虫同位素变化

来揭示赤道西太平洋深海氧同位素 13期以来表层

生产力的变化 ,并试图探讨该海域表层生产力变化

的控制因素以及初步评估古生产力变化在碳酸盐循

环中的作用.

1　材料与方法

1.1　材料与样品处理

ODP 第 130航次 807A 孔岩心总长度 716.4 m

(最老地层为晚渐新世),位于赤道西太平洋翁通-

爪哇海台西北缘(3°36.42′N , 165°37.49′E)(图 1),

图 1　翁通-爪哇海台 807A 孔 、西加罗林海 C4402 孔 、

Sha tshy 海隆 NGC102 孔和 V21-146 孔以及西峰

黄土剖面位置

Fig.1 M ap showing the lo ca tions o f Ho le 807A on the

Ontong Java plateau , Co re C4402 in the West

Car oline basin , Core NGC102 and Co re V21-146

on the Shatshy Rise and Xifeng lo ess sequence in

China

图中阴影区示中国中北部黄土沉积范围(H ovan et al ., 1991)

水深2 803.8 m(K roenke et al ., 1991).本次研究的

材料取自该孔顶部岩心 ,柱长 8.37 m ,岩性主要由

浅灰色-白色有孔虫 、超微化石软泥 、含有孔虫超微

化石软泥组成(Kroenke et al ., 1991).岩心按 5 cm

间距取样 ,共获取样品 165个.每个样品再分为 2个

子样供有孔虫和超微化石分析.

供分析有孔虫的子样样品处理过程如下:取大

约 10 cc样品在 60 ℃下烘干 、称重.干样在自来水中

连续浸泡至完全散开后 ,过孔径63 μm 的铜筛冲洗 ,

粗组分(>63 μm)在 60 ℃下烘干后称重 ,计算粗组

分百分含量.然后 ,用孔径 154 μm 的铜筛干筛粗组

分 ,再等分 >154 μm 的组分 , 从等分样品中挑出

200 ～ 400枚浮游有孔虫进行分析鉴定 ,并且统计该

等分样品的浮游有孔虫碎片 ,按 Le and Shackleton

(1992)的方法计算浮游有孔虫碎壳率.之后 ,再等分

剩余样品 ,在等分样品中挑出底栖有孔虫 100 枚以

上进行鉴定统计 ,统计完毕后 , 挑选 Cibicidoides

wuel lerstor f i 完整壳体在 Finnigan MA T 252型稳

定同位素质谱仪(kiel Ⅲ型)中测定氧 、碳稳定同位

素 ,测定的同位素值均转换为国际 Pee Dee Belem-

nite(PDB)标准 , δ18 O 和 δ13 C 的分析精度分别是

±0.07‰和±0.04‰(刘传联等 , 2005;拓守廷等 ,

2006).浮游有孔虫 Globigerinoides sacculi fer 氧同
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位素数据引自文献 Prent ice et al .(1993).

供分析超微化石的子样样品处理过程如下:从

各样品中取适量样品在 60 ℃下烘干 , 采用 Bau-

mann et al .(1998)改进的自然沉淀法处理样品 ,在

偏光显微镜下统计样品中 F lorisphaera pro f unda

百分含量 ,每个样品的颗石藻化石总数不少于 400

枚.上述所有的微体化石鉴定统计 、同位素测试工作

均在上海同济大学海洋地质国家重点实验室完成.

1.2　古生产力估算方法

古生物方法例如有孔虫组合 、钙质超微化石 、硅

藻含量等常用于估算古生产力.地球化学方法是估

算古生产力的另一种方法 ,代用指标包括沉积物中

重晶石与 Ba的堆积速率 、Ba/Ti和 Al/ Ti 比值 、有

机碳含量等(Averyt and Pay tan , 2004).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.综合多种古生产力指标是克服

这种局限性的有效途径.本文使用底栖有孔虫堆积

速率(BFA R)、浮游与底栖有孔虫碳同位素差

(■δ
13
CP-B)、钙质底栖有孔虫内生种百分含量以及

胶结质底栖有孔虫百分含量来讨论古生产力的变

化.上述 4种古生产力指标所得结果和邻区的古生

物指标 、地球化学指标的指示结果基本一致 ,并且发

现矿物 、风尘资料是深入揭示西太平洋暖池区生产

力变化的关键指标 ,有待进一步深入研究.

利用 BFA R估算古生产力以如下假设为前提:

单位时间 、单位面积里生长的底栖有孔虫数量取决

于海底有机碳通量 ,而后者反映了海洋有光层的生

产力状况(Herguera and Berge r , 1991).BFAR 是

底栖有孔虫丰度 、沉积速率和干样密度的乘积.本文

中(图 2),各样品的沉积速率是该样品所属的冰期

或间冰期的平均沉积速率 ,干样密度由船上资料

(Kroenke et al ., 1991)线性插值求得.再利用 Her-

guera and Be rger(1991)估算古生产力的公式:

PP =Z ×(31+1.06BFAR)/[ 100×(k +r ×Z
0.5)] ,

定量估算 807A孔柱状样的初级生产力.公式中PP指

初级生产力(g ·cm
-2

·a
-1
),Z 指水深(m), k和r为

系数(k=PP/4 , r=0.5).

■δ13CP-B作为一种常用的研究古生产力方法 ,

是基于如下原理(Sarnthein and Winn , 1990):海洋

表层浮游植物在生长过程中优先吸收
12
C ,使得浮游

植物自身体内δ13C 变轻 、表层海水 δ13 C 变重 ,浮游

生物死亡后下沉至海底发生分解 ,释放12 C 使深部

水体δ
13
C变轻 ,因此■δ

13
CP-B可以用来反映表层生

图 2　807A 孔沉积速率 、干样密度 、底栖有孔虫丰度以

及计算的初级生产力分布

Fig.2 Time se ries plo ts o f sedimentation rate , dry bulk

density , abundance of benthic fo raminifer a ,

BFAR , and ca lculated primary productivity

δ18O 曲线旁的数字表示深海氧同位素期(下同)

产力变化.■δ13 CP-B还受水团变化等因素的影响

(Kroopnick , 1985),因此只是一种定性的研究方法.

采用 Co rliss and Chen(1988)的方法将钙质底

栖有孔虫划分为内生种和外生种两大类 ,来计算钙

质底栖有孔虫内生种百分含量.底栖有孔虫群的生

态习性和海底有机碳通量有关(Corliss and Chen ,

1988),因此内生种和外生种相对含量的变化可以反

映表层生产力变化状况.另外 ,本文利用胶结质底栖

有孔虫百分含量来讨论古生产力的变化情况 ,该类

底栖有孔虫被认为适于在低有机碳通量的海底生存

(Kuhnt et al ., 1999),实际上 , 807A 孔中的胶结质

底栖有孔虫绝大部分为 Eg gerel la brad yi(165个样

品中平均百分含量约 76%),E .brady i是深海贫养

环境里 的常 见种 (Holbourn and Henderson ,

2002),该种抗溶性强 ,在南海 CCD 面(～ 3 500 m

深)以下的海底是优势种(Jian and Wang , 1997).然

而 ,807A 孔中 E .brad yi百分含量变化曲线(图 3)

和浮游有孔虫碎壳率变化曲线(图 7)截然不同 ,说

明 E .brady i百分含量变化主要反映了表层生产力

的变化 ,而不是溶解强度的变化.
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图 3　计算的初级生产力 、■δ13CP-B 、钙质内生种百分含量以及 E.exig ua 、E.brad yi和胶结质底栖有孔虫百分含量分布

Fig.3 Time series p lot s of calculated primary produ ct ivi ty , ■δ13CP-B , and the percentages of calcareou s infaunal benthic foramini f-

era , E.e xig ua , agglut inated benthic foraminifera an d E .brad yi

1.3　温跃层指标

微体古生物方法是重建大洋温跃层演变的常用

方法.本文利用颗石藻 F .prof unda百分含量 、浮

游有孔虫浅水种(生活在混合层)百分含量 、浮游有

孔虫深水种 Globoquadrina conglomerata 百分含量

再造赤道西太平洋温跃层的演化.F .prof unda 适

宜生活在上层海水下透光带(Okada and Honjo ,

1973),其百分含量取决于营养跃层深浅 ,当营养跃

层处于下透光带时 ,利于 F .prof und a生长;营养

跃层变浅 ,位于上透光带时 ,利于其他颗石藻生产

(Molfino and M clnty re , 1990).一般说来 ,营养跃

层和温跃层的变化趋势是一致的 ,因此 F .pro f un-

da百分含量变化可以指示温跃层的变化.温跃层的

变化 , 还会影响到浮游有孔虫属种组合的变化

(Ravelo and Fairbanks , 1992):当温跃层变浅(深)

时 ,浮游有孔虫浅水种因生活空间变小(大)而百分

含量降低(高),相应地 ,浮游有孔虫深水种因生活空

间变大(小)而百分含量升高(低).

2　结果

2.1　地层年代

地层年代框架的建立主要依据 807A 孔

C.wuellerstor f i氧同位素曲线 ,氧同位素事件的划

分通过和 SPECMAP 标准氧同位素曲线(Imbire et

al ., 1984)对比得到.除了 807A 孔底栖有孔虫氧同

位素事件外 ,本文还采用该孔 8.41 m 处浮游有孔虫

氧同位素事件和 2个钙质超微化石 Emiliana huxleyi

初现面和 Pseudoemiliania lacunose 末现面(Prentice

et al ., 1993)作为年龄控制点(表1).年龄控制点之间

样品的年龄由线性插值法求得.计算结果表明 ,样品

底部年龄为 552 ka ,达氧同位素 14期.

2.2　古生产力变化

由底栖有孔虫堆积速率计算的初级生产力

(图 2)、■δ13CP-B和钙质底栖有孔虫内生种百分含

量总体均呈上升趋势(图 3),表明 807A 孔沉积物记

录的表层生产力总体上趋于增大.但在冰期-间冰

期旋回中 ,各指标的变化特点不尽相同:计算所得的

生产力具有明显的冰期高 、间冰期低的特点(尽管氧

同位素 8期生产力增高没有其他冰期的明显),除氧

同位素 12期外 ,各冰期生产力具有逐渐升高的趋

势.■δ
13
CP -B值虽然具有较明显的冰期高 、间冰期

低的特征 ,但氧同位素 8 期■δ
13
CP-B值最大 ,和该

时期计算所得的初级生产力状况迥然不同.该

■δ13CP-B异常高值是氧同位素 8 期的底栖有孔虫

δ13C 值太低的结果(图 7),因为该时期浮游有孔虫

δ
13
C值变化不大(Prenticeetal ., 1993).东太平洋
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表 1　807A孔顶部岩心年龄模式

Table 1 Age models f or Ho le 807A upper par t

深度

(m)
合成深度

(m)
年龄(ka) MIS

深度

(m)
合成深度

(m)
年龄(ka) MIS

深度

(m)
合成深度

(m)
年龄(k a) MIS

0.120 0.120 6 1.1 3.020 3.020 183 6.6 5.870 5.870 339 10.0

0.245 0.245 12 2.0 3.195 3.195 186 7.0 5.920 5.920 341 10.2

0.545 0.545 24 3.0 3.320 3.320 194 7.1 6.595 6.595 362 11.0

1.095 1.095 59 4.0 3.520 3.520 205 7.2 6.670 6.670 368 11.1

1.345 1.345 71 5.0 3.620 3.620 216 7.3 6.820 6.820 375 11.2

1.520 1.520 80 5.1 3.920 3.920 228 7.4 7.070 7.070 405 11.3

1.620 1.620 87 5.2 4.170 4.170 238 7.5 7.245 7.245 423 12.0

1.720 1.720 99 5.3 4.245 4.245 245 8.0 7.330 7.330 460 b

1.920 1.920 107 5.4 4.270 4.270 249 8.2 7.620 8.220 478 13.0

2.120 2.120 122 5.5 4.520 4.520 257 8.3 7.670 8.270 480 13.1

2.170 2.170 128 6.0 4.620 4.620 269 8.4 7.970 8.570 513 13.2

2.320 2.320 135 6.2 4.630 4.630 280 a 8.070 8.670 520 13.3

2.370 2.370 146 6.3 4.920 4.920 287 8.5 8.270 8.870 524 14.0

2.620 2.620 151 6.4 5.320 5.320 299 8.6 8.410 9.010 563 14.4

2.770 2.770 171 6.5 5.345 5.345 303 9.0

　　注:M IS 表示深海氧同位素期;a 、b分别表示钙质超微化石 E.hux leyi初现面和 P .lacunosa末现面.

RC13-110孔(水深 3 232 m)底栖有孔虫 δ
13
C 值在

氧同位素 8 期也显示出异常负值 ,但在其上方的

V19-27孔(位于太平洋中层水团和深层水团过渡

带)却不具这一特征(Mix , 1991).因此 807A 孔氧

同位素 8 期■δ
13
CP-B最大值可能是太平洋深层水

团变化的结果 ,而与表层生产力变化关系不大.相比

较而言 ,钙质底栖有孔虫内生种百分含量在冰期-

间冰期旋回中显得不太规则.特别地 ,末次冰期内生

种百分含量呈下降趋势 ,与计算所得的初级生产力

和 ■δ13CP-B 的变化截然相反 , 这是由机会种

Ep istominel la ex igua百分含量过高造成的.Co rliss

and Chen(1988)依据 E .exigua形态特征将其划归

为外生种 ,这就意味着 E .ex igua百分含量过高时 ,

钙质底栖有孔虫内生种百分含量就很低 ,造成一种

表层生产力低的假相 ,实际上 , E .ex igua在有机碳

通量高且季节性变化强的海底是优势种(Loubere ,

1998),807A孔中 E .ex igua高百分含量反映的是

末次冰期时赤道西太平洋的高生产力状况.

比较上述古生产力指标可以发现 ,底栖有孔虫

堆积速率是 807A 孔中最好的古生产力指标 ,其指

示的古生产力变化具有冰期高 、间冰期低的特点 ,并

且总趋势是逐渐增加的.这一古生产力变化特征还

体现在胶结质底栖有孔虫百分含量和 E .brad y i百

分含量的变化中:除氧同位素 5期外 ,二者皆表现为

冰期百分含量低(反映高生产力)、间冰期百分含量

高(反映低生产力)、百分含量总体呈下降趋势(生产

力总体上升).

2.3　温跃层变化

807A 孔中 F .prof unda 、浮游浅层种平均百分

含量和 G.cong lomerata百分含量均不具有简单的

冰期-间冰期变化模式(图 4),而是在大约 280 ka

前后呈现出两种不同的变化特征:280 ka 之后的

F .pro f unda和浮游浅层种种平均百分含量较

280 ka之前的平均百分含量高 ,而 G.conglomerata

平均百分含量在 280 ka 之后较低.此外 , F .pro-

f unda 、浮游浅层种和 G.cong lomerata 的变化特征

在 280 ka之前是高幅低频 ,而在 280 ka之后都变为

低幅高频.按照温跃层变化和 F .pro f unda 、浮游有

孔虫生态习性之间关系 ,上述 3 种温跃层替代指标

所反映的温跃层变化是一致的:280 ka 以前温跃层

平均深度较浅 ,呈现高幅低频波动;280 ka以后温跃

层平均深度变深 ,呈现低幅高频波动.

然而 , F .pro f unda百分含量在 280 ka 前后的

变化并非仅限于赤道西太平洋 ,而是对应着颗石藻

Gephyrocapsa由鼎盛转为衰败这一全球性事件

(Bo llmann et al ., 1998),并且 , F .prof unda 百分

含量减少通常被认为指示着表层生产力提高 ,807A

孔中的 1 .53 M a以来的 F .prof unda 百分含量变

化也被认为指示着初级生产力的变化(刘传联等 ,

2005).807A孔中 F .prof unda百分含量的变化反

映的还是温跃层变化吗? 它是否真的指示表层生产

力的变化 ? 480 ～ 262 ka 期间 ,全球 F .pro f unda
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图 4　温跃层替代指标的分布

Fig.4 T ime series plots of proxies of thermocline dynamics

据浮游有孔虫生态习性(Ravelo and Fai rbanks , 1992),浮游浅

层种包括 Globig erinoid es ruber , Globiger inoides saccu li fer(无

最后一个房室)、Globiger ini ta g lu tinata .叠加在温跃层替代指

标上的虚线表示 283 ka 前后各指标的平均值

百分含量低 ,对应着 Gephyrocapsa caribbeanica 百

分含量高 ,并且 G.caribbeanica仅以Gephyrocapsa

过渡型和Gephyrocapsa 寡养型 2种组合存在 ,在现

在大洋里 ,Gephyrocapsa过渡型的 G.caribbeanica

仅出现在平均海温在 19 ～ 20 ℃之间的大洋过渡带 ,

而 Gephyrocapsa寡养型的G.caribbeanica仅出现

在大洋亚热带环流中部贫养的海域(Bo llmann

et al ., 1998).虽然至今未见有关 F .pro f unda 形

态组合的报道 ,本文也仅是统计该种的百分含量 ,但

可以肯定 F .prof unda低百分含量和Gephyrocap-

sa 高百分含量并非一定对应着高的表层生产力.

Bo llmann et al .(1998)认为 , Gephyrocapsa形态组

合可能是温跃层变化引起的 ,这意味着 F .pro f un-

da百分含量的变化可能是温跃层变化引起的.浮游

有孔虫浅水种平均百分含量 、G.cong lomerata百分

含量和 F .prof unda 百分含量变化指示的温跃层

变化的一致性 ,有力地支持 F .pro f unda百分含量

的变化反映温跃层变化这一观点.

3　讨论

3.1　生产力变化的控制因素

表层生产力的增高必须以有营养物质的供给为

前提 ,而营养物质供给的可能途径有海水垂向交换

(上升流)、海水水平交换 、河流 、冰筏 、风尘输送.一

般认为温跃层控制着开放大洋的表层生产力 ,因为

温跃层变浅会导致营养跃层变浅 ,使得上层海水能

够从大洋深部得到更多的营养物质 ,从而促使表层

生产力繁盛;相反 ,温跃层加深 ,会阻碍大洋深部营

养物质向表层海水的运移 ,限制表层生产力繁盛.按

照这种逻辑 ,807A 孔中温跃层替代指标指示 280 ka

之前温跃层较浅 ,生产力应该较高 ,而 280 ka 之后

温跃层变深 ,生产力应该较低 ,但该孔中多种古生产

力指标皆表明古生产力从氧同位素 13期以来呈上

升的总趋势.另一方面 ,古生产力具有冰期高 、间冰

期低的特征 ,而温跃层的变化并不具有简单的冰期

-间冰期变化模式.由西加罗林海 C4402孔(图 1)

沉积物中的有机碳百分含量和生物蛋白石重建的氧

同位素 8期以来的古生产力 ,同样显示出冰期高 、间

冰期低 、总体升高的古生产力变化趋势(Kaw ahata

et al ., 1998),这说明 807A孔所记录的古生产力反

映了西太平洋暖池区的生产力变化情况.而本次研

究的温跃层和古生产力指标均来自同一钻孔 ,因此 ,

温跃层和营养跃层的变化不是赤道西太平洋古生产

力变化的主要原因.

赤道西太平洋表层生产力不大可能依靠赤道洋

流从东太平洋上升流区运移营养物质来维持 ,理由

如下:(1)从末次盛冰期的资料(Koutavas et al .,

2002)来看 ,赤道太平洋的水文状况类似 El Niño 的

情况 ,即东 、西太平洋表层海温梯度变小 ,信风强度

和沃克环流都减弱 ,赤道流向西运移营养物质的能

力也应该减弱 ,但 807A 孔记录的古生产力在末次

冰期时是最高的;(2)东太平洋上升流区氧同位素 5

期以来的古生产力表现出冰期低 、间冰期高的高频

波动(Loubere , 2000),表明可供向西搬运的营养物

质和赤道西太平洋古生产力的变化模式截然不同.

冰筏不可能运移至赤道附近 ,也就不可能是赤道西

太平洋海域的营养物质来源.赤道西太平洋表层生

产力也不可能靠河流供给营养物质来维持 ,因为认

为翁通-爪哇海台远离大陆 ,河流运移营养物质的

贡献相当有限(Krissek and Janecek 1993),西加罗

林海的 C4402孔比 807A 孔更接近新几内亚岛 ,但
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其沉积物中的 C/N 比值变化范围在 4 .7 ～ 11.6 ,平

均 8.3 ,表明该孔沉积物来自海洋生物沉积(Kaw a-

hata et al ., 1998).所罗门群岛沿岸上升流影响底

栖有孔虫群的范围相当狭小(Burke , 1981),其运移

营养物质的贡献也可以忽略.因此 ,控制赤道西太平

洋表层生产力的可能因素中 ,仅剩下风尘输送这一

途径.尽管 ODP130 航次后的风尘通量的研究在

500 ka 以来仅有几个数据点(K rissek and Janecek

1993),然而 ,翁通-爪哇海台渐新世以来的风尘沉

积记录表明 ,在整个第四纪里该地沉积有信风和当

地各风向搬运来的风尘 ,但主要沉积来自亚洲的风

尘(Krissek and Janecek 1993).因此 ,本文提出风力

搬运粉尘是赤道西太平洋有光层营养物质供给的关

键过程 ,亚洲风尘可能是赤道西太平洋海域关键(限

制性)营养物质的主要携带者 ,认为沉积到赤道西太

平洋的风尘通过加速蓝绿藻固氮作用(Falkow ski ,

1997)来提高该寡养海域的表层生产力.亚洲风尘向

赤道西太平洋的搬运可以先通过西风在高空搬运 ,

后被东北信风在较低的高度搬运(Duce et al .,

图 5　亚洲风尘在太平洋风尘沉积过程中的主导地位及亚

洲风尘从西风带进入东北信风带示意图

F ig.5 Map show ing the sing le ove rw helming Asian prove-

nance of dust to the Pacific and the trajectory of A-

sian dust to the western Pacific

a.太平洋矿物气溶胶沉积速率分布图(Rea , 1994);b.1978年 5月

5日至 12日亚洲风尘从西风带 3000 m 高空以反气旋形式到达恩

内威塔克(Enew etak)岛的理想化轨迹(外线所示);内线圆点表示

每天反气旋中心的位置(Duce et al ., 1980)

1980 ;Krissek and Janecek 1993)(图 5)这一过程来

实现.由于热带辐合带是经常移动的 ,不能形成亚洲

风尘向南半球输送的有效屏障(Rea , 1994),赤道西

太平洋也就可以沉积由东北信风搬运来的亚洲风

尘.一般来讲 ,亚洲风尘对西北太平洋的影响较大 ,

其对赤道西太平洋的影响程度需要有实际的观测资

料来说明.为了讨论亚洲风尘对赤道西太平洋表层

生产力的控制作用 ,根据亚洲风尘运移轨迹 ,我们选

择西北太平洋 Shatsky 海隆 V21 -146孔(图 1)来

进行比较研究.

S hatsky 海隆位于盛行西风之下 , V21 -146 孔

的风尘通量变化跟黄土序列的旋回相同(图 6),代

表了晚第四纪亚洲中东部风尘向太平洋输送的历史

(Hovan et al ., 1991).从图 6可以看出 , V21 -146

孔的风尘通量 ,像 807A孔的古生产力一样 ,同样也

呈现出总体增加的趋势 ,二者的相似性表明亚洲中

东部风尘向赤道西太平洋的输送对于提高该海域表

层生产力可能具有决定意义.有意思的是 ,Shatsky

海隆 NGC102孔(图 1)古生产力指标(BFAR 、有机

碳百分含量与堆积速率)同样也呈现出总体增加的

趋势(图 6),这说明赤道西太平洋和西北太平洋共

同受亚洲中东部风尘的控制.

3.2　西太平洋生产力变化的区域性及其对碳酸盐

循环的贡献

Hergue ra and Berger(1991)发现赤道西太平洋

末次冰期时的表层生产力比全新世时高 ,和全球其

他低纬海域(如大西洋)古生产力变化一致 ,从而提

出热带海域的表层生产力变化对于改变大气 CO 2

浓度有重要意义.然而 ,西太平洋表层生产力的波动

很可能受亚洲中东部气候变化的控制 ,高的深海风尘

通量是(盛)冰期亚洲中东部干旱气候条件下黄土形

成的反映(Hovan et al ., 1989)(图 6中西峰黄土序

列),深海风尘通量的总体增加趋势反映了亚洲中东

部气候的长期持续干旱(Hovan et al ., 1991).本次研

究所揭示的氧同位素 13期以来的古生产力变化尽管

具有冰期高 、间冰期低的特征 ,但总体呈上升的趋势 ,

并不和极地冰心里的 CO2 浓度以及氘含量指示的气

温变化趋势一致:二者在冰期-间冰期尺度上处于长

期平稳波动中(Petit et al ., 1999)(图 7).

全球其他海域因各自的水文状况和生物地球化

学特征不同 ,会有不同的生产力变化模式 ,如果全球

大洋表层生产力变化通过生物泵控制着冰期旋回尺

度上大气 CO 2 浓度和(或)温度的变化这一观点成

立的话 ,很难理解各海域会协同变化以求达到冰心

里的CO 2浓度和气温变化在冰期 -间冰期尺度
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图 6　807A 孔和 NGC102 孔古生产力替代指标 、V21-146 孔风尘通量和氧同位素以及西峰黄土序列分布

Fig.6 T ime series plots of benthic fo raminifera oxygen iso tope and BFAR in Hole 807A , BFAR and org anic carbon content

and mass accumucation rate of organic carbon in Core NGC102 , eolian flux in Core V21-146 , and Xifeng loess se-

quence

NGC102 孔 BFA R数据引自Ohku shi et al ., 2000;有机碳百分含量和堆积速率数据引自Kawahata et al ., 1999;V21-146孔风尘通

量和氧同位素以及西峰黄土序列引自 H ovan et al ., 1991

图 7　807A 孔 C.wueller stor f iδ13C 、浮游有孔虫碎壳率以及

东南极 Vostok站冰心的CO 2 、δD的分布

Fig.7 Time series plot s of C.wuel lerstor f i δ13C and planktonic

foraminifera fragment ratio in Hole 807A and CO2 and

deuterium content at Vostok station in East Antarctica

叠加在 C.wue llerstor f i δ13 C和碎壳率之上的虚线表示氧同位素 13

期以来它们各自的趋势线 ,这两个趋势线没有包括同位素 14 期 ,因

为最近一次50万年周期始于 13期(Wang et al., 2004);Vostok 站

CO2 、δD 数据引自Pe tit e t al ., 1999

上长期平稳波动 ,或许全球有某一关键海域(比如南

大洋 ,Martin , 1990)决定着冰期旋回尺度上大气

CO 2 浓度 ,而其他海域(如赤道西太平洋暖池)对冰

期旋回尺度上大气 CO2 浓度的贡献小到可以忽略

的程度.不过 ,现在并不清楚大洋生物生产力究竟是

如何影响或响应冰期旋回中的 CO 2 浓度和(或)温

度变化的.除了生物生产力 ,也许还有别的因素控制

着大气 CO 2 浓度.

807A 孔表层生产力自氧同位素 13期以来总体

上升趋势也和该孔底栖有孔虫 δ13 C 和浮游有孔虫

碎壳率总体变化趋势不一致 , 二者均表现出大约

500 ka 的长周期(δ1 3C重值 ,Wang et al ., 2004).按

照通常的理解 ,表层生产力会影响底栖有孔虫 δ13C

和浮游有孔虫碎壳率的:表层生产力高时 ,会有更多

的富
12
C 的有机物质从海洋表层沉降至海底 ,这些

有机质被氧化后会降低深层水体的 δ13 C 以及增加

CO 2 ,使海水腐蚀性增强 ,浮游有孔虫碎壳率增加.

古生产力的变化与底栖有孔虫 δ13 C 、浮游有孔虫碎

壳率变化总趋势的不一致支持赤道太平洋表层生产

力对太平洋碳酸盐旋回的作用可以忽略(Berger ,

1973)这一观点.
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4　结论

ODP807A孔顶部 8.37 m 的岩心记录了约

552 ka以来的大洋沉积历史 ,微体古生物学和有孔

虫碳同位素方面的证据表明 ,赤道西太平洋古生产

力自深海氧同位素 13期以来总体呈升高趋势 ,具有

冰期高 、间冰期低的特征 ,在太平洋碳储库变化中的

作用可以忽略.温跃层变化不呈冰期-间冰期的简

单变化模式:280 ka 以前温跃层平均深度较浅 ,呈现

高幅低频波动;280 ka以后温跃层平均深度变深 ,呈

现低幅高频波动.从温跃层变化导致开放大洋表层

生产力变化这一传统观点分析 ,由温跃层变化所推

论的表层生产力变化和用古生产力替代指标重建的

表层生产力变化差异很大.因此 ,温跃层变化不是表

层生产力变化的主要原因.该孔表层生产力变化与

西北太平洋风尘通量记录较一致 ,说明赤道西太平

洋海区古生产力很可能主要受亚洲风尘输送强度的

控制 ,研究该区高分辨率的风尘通量资料将验证这

一工作假说的适用性.
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