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深海底栖有孔虫在古海洋学研究中的应用 
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提要  通过对海洋沉积物的调查分析, 探讨地质历史上海洋环流模式和海水物理化学性质的变化是古海洋学研

究的重要内容之一。深海底栖有孔虫对环境变化敏感、其壳体稳定同位素和微量元素与海水性质密切相关使得

它成为研究古海洋学的有力工具。但同时, 底栖有孔虫的生命效应、分布的区域性以及海水自身等因素在一定

程度上制约了其应用。本文总结了底栖有孔虫在古海洋学研究中的应用以及限制因素, 以利于在具体研究中客

观分析, 提高古海洋环境重建的可靠性。 

 

关键词  深海底栖有孔虫  生命效应  稳定同位素  微量元素  古海洋学研究 

 

中文引用  郭启梅, 李保华, 王晓燕, 俞宙菲, 徐  烨, 张  楷, 2020. 深海底栖有孔虫在古海洋学研究中的

应用. 古生物学报, 59(3): 365–379. DOI: 10.19800/j.cnki.aps.2019.014 

英文引用  Guo Qi-mei, Li Bao-hua, Wang Xiao-yan, Yu Zhou-fei, Xu Ye, Zhang Kai, 2020. Applications of benthic 

foraminifera in paleoceanography. Acta Palaeontologica Sinica, 59(3): 365–379. DOI: 10.19800/j.cnki.aps. 2019.014 

APPLICATIONS OF BENTHIC FORAMINIFERA IN 
PALEOCEANOGRAPHY 

GUO Qi-mei1, LI Bao-hua1, WANG Xiao-yan1, YU Zhou-fei1, XU Ye1, 2 and ZHANG Kai1, 3 
1 State Key Laboratory of Palaeobiology and Stratigraphy, Nanjing Institute of Geology and Palaeontology, Chinese Academy of 

Ssiences, Nanjing 210008, China; 
2 University of Chinese Academy of Sciences, Beijing 100049, China; 

3 University of Science and Technology of China, Hefei 230026, China 

Abstract  Exploring ocean circulation patterns and variations in physical and chemical properties of seawater in the 
geological history through analyses on marine sediments is one of the important contents of paleoceanography. High 
sensitivity of deep-sea benthic foraminifera to environmental changes, and close correlation of their shell stable iso-
topes and trace elements with seawater properties make benthic foraminifera a useful tool of paleoceanography. How-
ever, the applications are restricted by several factors to a certain degree, such as vital effects, benthic foraminiferal re-
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gional distributions and factors from seawater. This review summarizes the applications of benthic foraminifera and 
their shell isotopes and trace elements in paleoceanography, and possible limiting factors in the process of application, 
to facilitate objective analyses in specific research, thus improving the reliability of paleoceanographic reconstructions. 
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1  前  言 

有孔虫研究大体上经历了描述和应用两个阶

段。从十六世纪至二十世纪初期, 有孔虫研究主

要集中在其系统分类上。在第一次世界大战之后

石油工业发展的刺激下, 学者们对有孔虫的研究

方向开始从描述阶段向应用阶段转变。有孔虫在

确定地层年代和地层沉积环境方面的应用, 促使

了现代生物地层学和现代微体古生物学的兴起

(Haq and Boersma, 1998)。与此同时, 微体古生物

学开始应用于深海钻孔中。例如, Schott (1935)首

次研究深海钻孔中的有孔虫, 明确指出对温度反

应灵敏的浮游有孔虫是研究第四纪气候变迁的有

力工具。随后, 深海研究更是推动了有孔虫生态

学、古海洋学、古气候学的发展以及有孔虫生物

地球化学指标的建立。 

在早期深海研究中, 底栖有孔虫分布被认为

与水深有关(Bandy, 1960), 常用于估算古水深变

化(Barr and Berggren, 1981; Berggren and Aubert, 

1983)。除此之外, 底栖有孔虫壳体的稳定氧、碳

同位素在古海洋学中也发挥着重要作用, 可分别

用于估算极地冰盖体积(Shackleton and Opdyke, 

1973, 1976)和重建区域深海古洋流变化 (Boyle 

and Keigwin, 1982; Curry and Lohmann, 1983; 

Shackleton et al., 1983)。虽然底栖有孔虫在新生代

古海洋学研究中应用广泛, 但在当时对其生态还

知之甚少。底栖有孔虫分布与水深的相关性具有

一定的区域局限性, 加之底栖有孔虫壳体 δ13C 受

属种“生命效应”的影响, 促使了研究的焦点逐

渐朝着底栖有孔虫微生境转移。底层水营养力和

溶解氧含量是控制底栖有孔虫分布的两个重要因

素是底栖有孔虫微生境研究的一大重要成果。随

着底栖有孔虫生态研究的不断深入, 以及近 30 年

来测试设备和分析技术的发展, 底栖有孔虫地球

化学方法逐渐受到古海洋学家们的青睐。其中 , 

利用底栖有孔虫壳体 Mg/Ca 比值重建底层水温度

得到了广泛应用。底栖有孔虫和其壳体的化学成

分已成为古海洋学研究的重要基础(Corliss et al., 

1986; Boyle, 1990)。 

毋庸置疑, 底栖有孔虫在重建古海水环境和

古洋流模式等研究中发挥了重要作用, 但同时我

们也必须清楚其应用存在的限制性因素。本文主

要总结了底栖有孔虫和其壳体稳定同位素、微量

元素 /钙比值在古海洋学研究中的应用原理 , 列

出了一些应用实例 , 并指出了在具体研究中应

注意的一些问题 , 以期提高古海洋环境重建的

可靠性。 

2  底栖有孔虫作为水团指示种 

虽然在早期研究中底栖有孔虫常被用于指示

古水深, 但人们尚不清楚它与水深关系的本质。

对深部大洋表层沉积物中底栖有孔虫的调查结果

显示, 其分布更多受控于水团类型而非水深因素

(Streeter, 1973)。温度、盐度和溶解氧含量等是水

团重要的物理化学性质。在大洋深处(约 2000 m

以下), 水团温度低, 其他物理化学性质也相对恒

定 , 易演化出高度特化的底栖有孔虫群落

(Bernstein et al., 1978)。这些有孔虫在整个有孔虫

群落中占绝对优势, 是水团的重要指示。底栖有

孔虫群落格局在时空上的变化在恢复古洋流环流

模式上发挥了重要作用(Streeter, 1973; Schnitker, 

1974; Jian and Wang, 1997)。 

以现代北大西洋西部为例, 在约 2000 m 水深

之下主要分布着三大水团, 由上至下依次是北大

西洋中层水、北大西洋深层水(NADW)和南极底

层 水 (AABW) 。 Hoeglundina 、 Uvigerina 和

Gyroidina 是北大西洋中层水的特色种(Schnitker, 

1974); Cibicidoides wuellerstorfi 和 Epistominella 

exigua 是 NADW 的 指 示 种 (Streeter, 1973); 

Osangularia umbonifera 是 AABW 的指 示 种
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(Douglas and Woodruff, 1981) (图 1-A)。在末次冰

期(17000年前), 在 40°N以北的整个西大西洋洋

盆的底栖有孔虫群落以 Hoeglundina 为主; 向南

E. exigua 丰度逐渐增加, E. exigua 和 Hoeglundina

为共同优势种群; 22°N 以南 Hoeglundina 丰度降

低, O. umbonifera 逐渐丰富, 形成了 E. exigua 和

O. umbonifera 同为优势种的群落格局(图 1-B)。与

现代相比, 末次冰期底栖有孔虫群落格局的变化

很可能是由大洋深水环流模式的变化引起的。据

推测, 在末次冰期由于形成 NADW的主要海区挪

威海被冰盖覆盖, 导致 NADW 的指示种 E. exigua

的分布也随之大大缩减。同时 Hoeglundina 向洋

盆深水区扩展, 可能与洋盆内形成的类似于环极

地深层水的水团有关(Schnitker, 1974)。 

 

图 1  现代(A)和末次冰期(B)北大西洋西部底栖有孔虫群落主要属种分布示意图(据 Schnitker, 1974) 

Fig. 1  Distribution of benthic foraminiferal assemblages in the western Atlantic Ocean at present (A) and at the last glacial maximum (B) (Schnitker, 1974) 
 

在早期乃至现在的研究中, 将底栖有孔虫作

为水团指示种发挥着重要作用。在做底栖有孔虫

群落分析时, 应注意鉴定的底栖有孔虫个体大小

不宜过大和过小。过大的尺寸会导致漏掉重要属

种, 而过小的尺寸(> 63 μm)会导致分析耗时更长, 

最重要的是> 63 μm 的沉积物组份中包含更多难

以鉴定的有孔虫幼体, 从而使得群落统计的置信

度降低。考虑到细组份 (63–125 μm)和粗组份   

(> 125 μm)中底栖有孔虫群落组成均可以有效地指

示 海 水 性 质 的 变 化 , Schönfeld 等 (2012) 认

为> 125 μm 是最适宜尺寸。底栖有孔虫作为指示

种在应用过程中需注意以下两点: (1)作为指示种, 

其在整个群落中具有较高丰度 , 一般为优势种 , 

若仅少量出现, 则生态指示意义不大, 深海底栖

有孔虫多为世界性种, 不能盲目地以某属种的出

现作为水团的标志; (2)指示种具有区域局限性 , 

同一属种在不同海域可能指示不同水团, 比如在

北大西洋 C. wuellerstorfi 是 NADW 的指示种, 而

在太平洋该种指示了太平洋深层水(PDW) (Gofas, 

1978)。因此, 在恢复古水团时, 应结合研究区已

有的研究资料进行综合分析, 切勿用一个海域的

资料去解释其他海域的水团信息。 

3  底栖有孔虫反映海水物理化学性质

变化 

海水溶解氧含量和有机质通量是控制底栖有

孔虫群落组成和底栖有孔虫在沉积物中分布的两

个重要参数(Phleger and Soutar, 1973; Lutze and 

Coulbourn, 1984; Caralp, 1985; Corliss and Chen, 
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1988; Kaiho, 1994)。根据底栖有孔虫在沉积物中

生活的深度, 可将其划分为四类: 表生种、浅内生

种、中层内生种和深内生种(Corliss, 1985, 1991; 

Corliss and Chen, 1988; Corliss and Emerson, 1990; 

Barmawidjaja et al., 1992; De Stigter et al., 1998)。

需要指出的是, 底栖有孔虫是表生种还是浅、中、

深内生种应由它们在沉积物中生活的平均深度来

定义(Jorissen et al., 1995)。之所以用平均深度

(ALD; Shirayama, 1984), 是因为底栖有孔虫微生

境是对环境变化的动态适应 (Linke and Lutze, 

1993)。这样的动态适应受到诸如季节性食物供应

等因素的影响(Barmawidjaja et al., 1992)。Jorissen

等(1995)总结了海水溶解氧含量、营养力和沉积

物中底栖有孔虫分布的关系, 建立了 TROX模型

(图 2)。该模型显示, 在海水贫营养即有机质通量

低的环境中 , 匮乏的食物仅能维持表生种以及

少量浅内生种的生存 ; 随着海水营养力逐渐增

强 , 在较高的有机质通量尚不足以消耗大量溶

解氧的情况下, 沉积物中充足的 O2 和多余的食

物使有孔虫的生存空间变大 , 浅内生种的丰度

大大增加, 深内生种也开始大量产出; 当海水富

营养时, 有机质分解会消耗大量溶解氧, 此时溶

解氧含量成为限制底栖有孔虫生存的最大因素。

沉积物的氧化-还原界面变浅 , 低氧含量仅能支

撑对 O2 需求不多的深内生种生存。并且, 这些

深内生种会随着氧化-还原界面变浅而逐步向上

迁移。海水溶解氧含量、有机质通量和底栖有孔

虫分布等三者存在的上述关系奠定了利用底栖

有孔虫恢复古海水溶解氧含量和有机质通量的

理论基础。 

 

3. 1  底栖有孔虫重建古海水有机质通量变化 

CO2 作为导致全球变暖的最主要的温室气体, 

其在大气中的浓度高度依赖于海洋生物泵的效

率。而驱动海洋生物泵的关键因素就是海洋初级

生产力和有机质输出的效率。在海水混合层生成

的有机质向大洋深部输出即为有机质通量。有机

质通量是海洋异养生物重要的结构元素之一, 它

维系着大部分底栖生物的生存与繁衍 (Van der 

Zwaan et al., 1999)。基于底栖有孔虫的有机质通

量的指标主要包括底栖有孔虫堆积速率(BFAR)

和“U+B”含量。 

 

图 2  深海底栖有孔虫在沉积物中的分布与海水溶解氧含量和营养力三者之间关系的 TROX 模型(据 Jorissen 等, 1995 和 De Stigter, 1996 修改) 

Fig. 2  TROX model about the relationship among benthic foraminiferal distribution in sediments, dissolved oxygen content and trophic levels (after 
Jorissent et al., 1995; De Stigter, 1996 with modifications) 
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Herguera 和 Berger (1991)推算, 每 1 mg 有机

碳输入海底, 就有一枚尺寸大于 150 μm的底栖有

孔虫生成。沉积物中底栖有孔虫密度与有机碳含

量呈显著正相关使得 BFAR 成为恢复有机质通量

的可靠指标。De Stigter 等(1998)对活体底栖有孔

虫的调查研究也发现当有机质通量增加时底栖有

孔虫现存量也随之增多。BFAR 的计算公式

(Herguera, 1992)如下:  

       2 1 3BFAR cm N /g SR cm/ky BD g/cmky    

N 表示每 g 干沉积物中底栖有孔虫的数量;  SR

表示线性沉积速率; BD 表示干样密度。BFAR 指

的是每千年每 cm2 的沉积物中底栖有孔虫个数, 

BFAR 值越高, 指示有机质通量越高。Jennions 等

(2015)对 1.8 Ma 前后始新世极热期(ETM2)东南大

西洋两邻近钻孔(水深分别为 1500 m 和 3600 m)

的底栖有孔虫进行研究, 发现在 ETM2 峰值期较

浅站位比较深站位的底栖有孔虫分异度和 BFAR

下降的更迅速更剧烈, 推测底栖有孔虫群落在这

两钻孔中的差异是由洋流变化引起的中层水更显

著的变暖致使营养供应大幅减少造成的。“U+B”

含量指的是 Uvigerina peregrina 和 Bulimina acu-

leata 占整个底栖有孔虫群落的比例。大量研究表

明 U. peregrina 和 B. aculeata 常见于有机质含量

高的沉积物中(Seiglie, 1968; Van der Zwaan, 1982; 

Jorissen et al., 1992; Bernhard and Sen Gupta, 

1999)。Jian 等(1999)也发现这两个种的分布主要

受到有机碳通量的控制, 尤其当有机碳通量超过

3.5 g C m–2 yr–1 时, 它们的丰度和堆积速率均很高。

在末次冰期极盛期, “U+B”高含量指示南海南

部海底有机碳含量增加, 推测可能与冬季风活动

加剧以及低海平面带来的陆源营养物增加有关。 
虽然 BFAR 和“U+B”含量已被广泛用于重

建海水营养力变化 , 但在应用中还存在一些问

题。将 BFAR 作为有机质通量的指标是 Herguera

和 Berger (1991)基于从氧化海水环境中取得的样

品提出的, 如果利用取自贫氧环境的样品, 那么

BFAR 与有机碳含量的相关性很可能被打破(Van 

der Zwaan and Jorissen, 1991)。Den Dulk 等(2000)

分别对位于阿拉伯海北部现代低氧区 (OMZ, 

[O2]<0.05 mL/L)以及该区之下([O2]约为 0.9 mL/L)

的两个钻孔的沉积物进行研究时发现, 位于 OMZ 

钻孔的 BFAR 值与有机碳含量并无相关性, 并且

在部分时段当有机碳含量较高时 BFAR 值反而很

低, 在很大程度上反映了 BFAR 值受到低溶解氧

含量的影响。而位于 OMZ 之下的钻孔的 BFAR

值与有机碳含量具有一致的变化趋势。因此, 在

缺氧及贫氧环境(<0.3 mL/L) BFAR 指标需慎用。

在南海, “U+B”含量可以可靠地反映海底有机

质通量的变化(Jian et al., 1999), 该指标能否应用

于其他海域还需结合其海域已有的研究资料。 

 

3. 2  底栖有孔虫指示底层水溶解氧含量变化 

底层水溶解氧在调节有机碳的循环和保存

(Dauwe et al., 2001; Koho et al., 2013), 以及控制

底栖生态系统的结构和生物多样性方面发挥着重

要作用(Levin, 2003; Levin et al., 2009)。重建古海

洋溶解氧水平有助于理解大洋环流史、气候变化、

生物灭绝原因以及海洋生物演化(Kaiho, 1994)。 

海水溶解氧含量的高低在一定程度上决定了

底栖有孔虫属种的存在与否(Van der Zwaan et al., 

1999)。当海水溶解氧含量高时, 底栖有孔虫的属

种分异度也相对较高; 反之, 在低溶解氧含量环

境下, 底栖有孔虫的属种分异度也随之偏低(Den 

Dulk et al., 1998)。底栖有孔虫对底层水溶解氧含

量的变化反应灵敏, 在不同的溶解氧水平之下底

栖有孔虫的类型也不同, Kaiho(1994)将除胶结质

壳外的所有钙质底栖有孔虫分为三大类: 贫氧环

境(dysoxic, 0.1 <[O2]<0.3 mL/L O2)指示种、次氧

化环境(suboxic, 0.3 <[O2]<1.5 mL/L O2)指示种以

及氧化环境(oxic, [O2]>1.5 mL/L O2)指示种, 并提

出了底栖有孔虫溶解氧指标(BFOI)的计算公式 , 

如下:  

   BFOI= / 100 0O O D O    

   BFOI= / 1 100 0S S D O       

其中 O、D、S 分别代表一个样品中 oxic 指示种、

dysoxic 指示种以及 suboxic 指示种的数量。BFOI

与海水溶解氧浓度显著正相关, 相关性系数高达

~0.9 (Kaiho, 1999; 图 3), 说明 BFOI 可作为重建

古海水溶解氧水平的有力指标。Drinia 等(2003)

对希腊 Gavdos 岛上塞拉瓦尔阶长 112 m 的
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Potamos 剖面中的底栖有孔虫群落进行定量统计

分析, 利用整个剖面上 BFOI值的变化曲线, 并结

合 oxic 指示种、suboxic 指示种和 dysoxic 指示种

在整个底栖有孔虫群落中所占的比例, 恢复了晚

塞拉瓦尔期该剖面沉积时溶解氧水平变化。结果

显示该地区溶解氧水平大致经历了低富氧-贫氧-

富氧三个阶段的变化, 其中在贫氧阶段中部底栖

有孔虫群落以 dysoxic 指示种占绝对优势, 其含

量高达 90%, 且该指示种包含了高生产力属种

Bulimina spp.和 Bolivina spp.等, 推测在贫氧阶段

该区可能出现了短暂的淡水输入过程。 

图 3 显示当海水溶解氧含量处于较低水平

([O2]<~1.5 mL/L)时, BFOI 与其具有较高相关性, 

体现了 BFOI 在低氧环境下的较大应用潜力。

Wilson (2007)利用 BFOI 指标发现在特立尼达岛

中部中中新世Brasso组沉积时发育了OMZ; 而当

溶解氧含量较高, 尤其超过 3 mL/L 时, BFOI 与

其相关性极差。这也意味着 BFOI 值越高, 重建

溶解氧的可靠性越差。Wang 等(2018)利用 BFOI

和沉积物的 Mo/Al 比值重建 40 万年以来南海北

部溶解氧含量变化, 结果显示当 BFOI 值超过 50

时 , BFOI 与海水氧化还原环境的可靠指标——

Mo/Al 比值(Tachikawa et al., 2015)的变化趋势非

但不一致反而在某些时段完全相反(Wang et al., 

2018)。因此在利用 BFOI 指标时, 应多结合底栖

有孔虫属种分异度 (Shannon Index)、均匀度

(Equitability)以及对溶解氧变化敏感的属种的相

对丰度 , 如指示富氧环境的瓷质壳底栖有孔虫

miliolids (Den Dulk et al., 2000), 以及指示贫氧

环境的 Globobulimina spp.和 Chilostomella spp. 

(Bernhard, 1986; Kaiho, 1994), 以提高溶解氧重

建的可靠性。 

 

图 3  底栖有孔虫溶解氧指数(BFOI)与现代大洋溶解氧水平的经验关系以及两者之间的相关系数(R2) (据 Kaiho, 1999 修改) 

Fig. 3  Empirical relation between benthic foraminiferal oxygen index (BFOI) and dissolved oxygen levels in modern oceans and their correlation coeffi-
cients (R2) (after Kaiho, 1999) 
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3. 3  底栖有孔虫指示底流水动力变化 

相比于水体营养状况和含氧量, 深海底流水

动力对底栖有孔虫分布影响的研究相对较少, 其

主要原因可能在于深海底流流速一般比较滞缓 , 

对有孔虫分布的影响也相应较弱, 故很少引起学

者们的注意。但在靠近直布罗陀海峡处存在全球

最快的温盐底层流——地中海溢出流(MOW), 其

流速高达 3 m/s (Ambar and Howe, 1979), 即使在

远离直布罗陀海峡的葡萄牙西岸也保持相当高的

流速, 约 0.12 m/s (Zenk and Armi, 1990)。高能的

MOW 作用于沉积物-水界面, 增强了水体湍流度, 

强烈影响了悬浮物载荷(Grousset et al., 1988), 从

而影响底栖有孔虫的分布。所以 MOW 对底栖有

孔虫分布的影响在某种意义上就是海水营养力对

底栖有孔虫影响的衍生结果。 

Schönfeld (1997, 2002)对受到 MOW 影响的

卡迪斯湾和葡萄牙岸外的大量表层沉积物中的活

体底栖有孔虫群落进行调查发现, 栖息在较高底

质(至少高出沉积物表面 0.5 cm)上的底栖有孔虫

在 MOW 路径所到之处非常丰富 , 而在不受

MOW 影响的区域却极少, 这类底栖有孔虫主要

包括 Cibicides lobatulus、Cibicides refulgens、

Discanomalina coronata 、 Discanomalina semi-

punctata 、 Hanzawaia concentrica 、 Vulvulina 

pennatula、 Spiroplectinella wrightii、 Textularia 

pseudogramen 和 Planulina ariminensis 等, 被称为

“elevated epibenthos”, 即栖息在高底质上的表生

底栖有孔虫。高的底质穿过水体黏滞层, 增加的

流速和剪切应力为这些表生底栖有孔虫带去大量

食物(Linke and Lutze, 1993)。“Elevated epiben-

thos”组合丰度与溢出流强度的正相关关系使之可

以作为重建 MOW 强度的重要指标(Schönfeld and 

Zahn, 2000; Schönfeld, 2002)。基于该指标, 研究

揭示末次冰期 MOW 的深度比现在下沉约 700 m 

(Schönfeld and Zahn, 2000); MOW 上部核心区

(600–900 m 水深)的强度在冰阶-间冰阶时间尺

度上具有显著周期性 , 表现为在冰阶增加 , 在

间冰阶减弱(Singh et al., 2015); MOW 下部核心

区(1000–1500 m 水深)的强度在过去 90 万年以

来具有间冰期比冰期强的变化规律(Guo et al., 

2017)。 

“Elevated epibenthos”组合在恢复 MOW 强度

上具有重要作用, 该指标能够应用于其他海域的

水动力重建还有待研究。 

4  底栖有孔虫壳体稳定同位素 

4. 1  底栖有孔虫壳体 δ18O 建立氧同位素地层框

架以及重建地质时期全球气候变化趋势 

海洋生物壳体 δ18O的变化主要是温度效应和

冰期效应共同作用的结果(Epstein et al., 1953)。 

冰期效应占主导地位 (Shackleton and Opdyke, 

1973), 是各海洋钻孔中底栖有孔虫壳体的 δ18O

呈现出同步变化的主要原因, 这为稳定氧同位素

作为地层划分对比的工具奠定了理论基础。Hays

等(1976)对南印度洋深海沉积物柱状样的有孔虫

氧同位素记录进行频谱分析, 发现该记录的周期

与米兰科维奇预测的地球轨道参数周期一致。这

使得米兰科维奇理论得到广泛认可。随后, 天文

调谐法(Morley and Hays, 1981)应运而生, 并直接

促成了氧同位素地层学的建立。目前, 常用的氧

同位素地层标尺有 Imbrie 等(1984)、Prell 等(1986)

以及 Lisiecki 和 Raymo (2005)。将研究区有孔虫

壳体 δ18O曲线与 δ18O标准曲线进行对比, 确定相

邻氧同位素界线处深度对应的年龄, 利用内插法

即可获得每个沉积物样品对应的年龄 ,即确立了

研究区的地层年代框架。 

底栖有孔虫壳体 δ18O在一定程度上还反映了

大洋深层水温的变化, 进而有助于探讨全球气候

变化的趋势。Zachos 等(2001)从文献中搜集了不

同地质时间段的 40 多个取自全球各大洋的 DSDP

和ODP站位的底栖有孔虫 δ18O数据, 并将其合成

为一条完整的新生代全球深水 δ18O 记录。该记录

显示 6500 万年以来全球气候在逐渐变冷, 这与

Emiliani (1955)以及 Shackleton 和 Kennett (1975)

的研究结果是一致的。全球气候在始新世出现长

达约 1700 万年的变冷时期。由于这段时期内地球

处于无冰期(Miller et al., 1987), 所以底栖有孔虫

δ18O 变化直接反映了底层水温度的变化, 全球大

洋深层水温度从~12˚C 降至~4.5˚C。漫长的降温之

后, 全球气候发生了三次大的跃变, 对应于底栖

有孔虫 δ18O 的三次显著正漂移, 分别是始新世/
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渐新世之交, 南极海冰大规模形成时期; 中中新

世, 南极大陆冰盖形成时期; 以及晚上新世, 北

半球冰盖开始形成时期。 

当我们需要获取一条连续的底栖有孔虫壳体

δ18O 记录时需注意, 即使生活在同样的物理化学

环境下, 不同有孔虫属种的稳定同位素组成也有

较大差异(Grazzini, 1976)。若该种在深海钻孔中

非连续出现时, 可在缺失它的层位选取别的属种

来代替并将 δ18O 值校正到同一属种水平上。关于

校正不同属种间 δ18O 值的研究有很多, 具体可参

考 Shackleton 和 Hall (1984)、Zahn 等(1987)、

Kaboth 等(2017)。其次, 即使选择同一属种, 若个

体大小差异较大也会造成稳定同位素组成的较大

差异(Broecker, 1982), 在研究中应尽量选取尺寸

相近的个体。此外, 在重建底层水古温度时还需

要考虑海水自身 δ18O 的影响, 无冰期和冰期海水

δ18O 值分别为–1.2‰ (Shackleton and Kennett, 

1975), 和–0.28‰ (现代海水 δ18O 平均值; Craig, 

1965)。 

 

4. 2  δ13C 重建大洋深水环流模式 

由于表生底栖有孔虫壳体在钙化过程中始终

与海水保持同位素的平衡状态, 故其成为记录大

洋深层水团 δ13C 的重要载体(Zahn et al., 1986)。表

生底栖有孔虫的 δ13C 是全球效应(如陆地植被面积

或陆架有机碳埋藏)以及深水环流效应(如深水团

δ13C、深水团在不同海盆中的滞留时间或 NADW

与 AABW 混合比例的变化)的综合反映。由于全

球效应只会改变整个大洋的 δ13C 平均值, 因此, 

利用底栖有孔虫 δ13C的区域梯度变化可以重建深

部大洋环流模式的重要特征(Curry et al., 1988)。 

底栖有孔虫 δ13C已被广泛应用于重建过去大

西洋的水团分布(Curry et al., 1988; Duplessy et al., 

1988; Sarnthein et al., 1994; Mackensen et al., 2001; 
Bicker and Macksensen, 2004; Curry and Oppo, 

2005; Hesse et al., 2011), 其中对东大西洋的研究

更为深入。Duplessy 等(1988)利用末次冰期极盛

期大西洋 60˚N–45˚S 深水区 34 个钻孔表生种

Cibicides spp.壳体 δ13C 值, 推测 3000 m 之下的

深层水主要来自南大洋 , 北大西洋深层水仅在

40°N 以北生成, 45°N–15°S 区域的中层水体

被高 δ13C 值的冰期北大西洋中层水 GNAIW 占

据。Sarnthein 等(1994)重建了过去三万年以来东

大西洋 (70˚N–50˚S)可能存在的三种不同的深水

环流模式:  

(1) 全新世/间冰期模式, 与现代深水环流模

式相似, 适用于全新世、新仙女木期（YD）和氧

同位素（MIS）3/2;  

(2) 冰期模式 , 适用于 MIS 2 期 , 表现为

35˚N 以北以高 δ13C 的水体为主 , 该水体从

Rockall 高原开始下沉直至 3600 m 水深, 且下沉

过程中 δ13C 值逐渐降低, 分布范围为 45˚N–35˚N, 

与 Duplessy 等 (1988) 的 结 论 十 分 相 近 。 在

35˚N–10˚S, 2000–3500 m 水深 δ13C 进一步降低, 

是受到大量富营养的 AABW 水团稀释的结果。

3500 m 水深以下由 AABW 水团占据, 其分布范

围可向北追溯至 50˚N;  

(3) 冰融水模式, 以 2000 m 水深以下水体通

风差为特征, 很可能来自通风差的南大洋深层水, 

适用于终止期 Ia 和 Ib 早期。 

海气交换过程是影响海水碳同位素组成的重

要因素之一(Charles et al., 1993; Lynch-Stieglitz 

and Fairbanks, 1994), 底栖有孔虫壳体的 δ13C 不

单反映生物地球化学过程中的同位素变化, 还包

括海气交换过程中的同位素信息 δ13Cas (Broecker 

and Maier-Reimer, 1992), 这为利用底栖有孔虫壳

体的 δ13C 重建古洋流变化带来不确定因素。其次

是底栖有孔虫微生境的影响, 只有表生种在碳酸

钙壳体沉淀过程中才会与周围海水达到同位素平

衡, 内生种 δ13C 则与沉积物中孔隙水的 δ13C 密切

相关(Woodruf et al., 1980; Grossman, 1984)。与

δ18O 一样, 选取的有孔虫个体大小需尽量保持一

致; 不同属种间 δ13C 值的校正可参考 Shackleton

和 Hall (1984)、Zahn 等(1987)、Kaboth 等(2017)。

溶解作用会导致底栖有孔虫壳体 δ13C 值偏低

(McCorkle et al., 1995), 在测试时尽量选择未被

溶解或溶解程度极弱的壳体。另外,“植物碎屑效

应”(Phytodetritus effect; Mackensen and Bicket, 

1999)也是影响 δ13C 重建古洋流的一个重要因素。

在季节性生物勃发区, 快速沉降的有机质颗粒会

在沉积物 -水界面之上形成植物碎屑层 (Gooday, 

1988), 表生种在该层内迅速生长使得壳体产生
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强烈的同位素分馏, 从而导致其 δ13C 值比无植

物碎屑 层 时的值 要 低 (McConnaughey et al., 

1997)。这可能是造成 Oppo 等(1990)认为末次冰

期极盛期南大洋比赤道太平洋深层水更富营养

的重要原因。 

5  底栖有孔虫壳体微量元素 

当有孔虫的碳酸钙壳体从海水中沉淀出来时, 

壳体会直接从海水中吸收微量元素, 因此有孔虫

壳体成分可以反映海水组成以及碳酸钙壳体析出

过程中海水的物理、化学和生物环境。根据与古环

境之间的关系, Lea (2003)将微量元素分为四类:  

(1) 营养力指标如Cd和Ba, 可提供海水营养

状况、碳和碳酸盐水平等信息;  

(2) 物理环境指标如 Mg、Sr、F、B, 主要反

映海水物理性质变化(温度、压强等);  

(3) 化学环境指标如 Li、U、V、Sr、Nd, 用

于指示海水化学性质的变化;  

(4) 成岩作用指标如 Mn, 反映沉积过程中的

环境变化。本文主要选取 Cd、Mg、Mn 三种微量

元素与 Ca 的比值, 来讨论它们在重建古环境方

面的具体应用, 以及需要注意的问题。 

 

5. 1  Cd/Ca 指示底层水营养力 

有孔虫壳体的 Cd/Ca 比值与海水的 Cd/Ca 比

值之间存在一定系数关系 DCd, DCd 是深度的函数, 

已知 DCd 那么有孔虫壳体的 Cd/Ca 比值可以记录

海水的 Cd/Ca 比值以及 Cd2+的浓度(Boyle, 1992)。

海水中 Cd2+与 P随着有机质沉降而脱离表层水体, 

而后随着有机质的再矿化而被释放到大洋深部 , 

两者分布模式十分接近, 其含量变化均表现为在

表层很低, 随着深度增加而逐渐升高, 在中层水

达到最大, 随后保持相对恒定(Boyle, 1976)。Cd2+

与 P 的含量在全球范围内存在线性关系(Boyle, 

1976, 1988; Elderfield and Rickaby, 2000), 而 P 是

海水初级生产力的重要营养元素, 因此有孔虫壳

体的 Cd/Ca 比值可用于指示地质历史上海水的营

养水平, 进而重建古洋流变化(Boyle and Keigwin, 

1982; Boyle, 1988)。与 AABW 相比, NADW 的 Cd

离子浓度更低。底栖有孔虫壳体 Cd/Ca 比值揭示

在新仙女木期 (YD), 北大西洋海区 NADW 形成

减弱, 而 GNAIW 活动加强(Boyle and Keigwin, 

1987)。这一结论也通过底栖有孔虫壳体 δ13C 的

变化得到印证(Boyle and Keigwin, 1987; Duplessy 

et al., 1988)。 

然而, 利用底栖有孔虫 Cd/Ca 比值重建古环

境也受到诸多因素的影响, 它们是: (1) 吸收系数

DCd 受海水碳酸盐饱和度的影响(Mccorkle et al., 

1995), 当有孔虫碳酸钙壳体发生溶解时, 会优先

丢失壳体中的 Cd, 导致 Cd/Ca 比值降低; (2)在缺

氧环境下, 海水中的 Cd2+会与 S2-结合形成 CdS沉

淀, 在此情况下如果仍用 Cd/Ca 比值作为营养力

指标, 会导致结果偏低(Wefer, 1999); 3)Cd 在水

体中滞留时间短, 仅 5 万年(Bruland, 1980), 超

过 5万年的研究记录可能无法可靠地重建底层水

营养力。 

 

5. 2  Mg/Ca 指示底层水温度 

温度是水团重要的物理参数之一, 识别古洋

流、古水团从某种意义上讲就是判别古水温, 因

为水温梯度是洋流存在的必要条件。我们可以从

古水温的平面分布再造古洋流、古水团格局, 从

古水温的垂向(时间上)变化判断古气候变迁。海

水温度已成为古海洋学研究中一项至关重要的基

础资料。 

有孔虫的碳酸钙壳体在结晶过程中, 其壳体

中的 Mg 替换 Ca 是吸热过程。实验发现随着温度

升高, 底栖有孔虫壳体中 Mg/Ca 比值也逐渐增加

(Izuka, 1988)。底栖有孔虫壳体 Mg/Ca 比值的变

化受温度主导使之成为重建底层水温度的可靠指

标。底栖有孔虫 Mg/Ca 比值与温度的经验公式有

两种: 指数函数关系(Rosenthal et al., 1997; Lear 

et al., 2002; Martin et al., 2002; Rathmann et al., 

2004), 和线性函数关系 (Toyofuku et al., 2000; 

Cacho et al., 2006; Marchitto, 2007)。到目前为止, 

已建立了 Cibicidoides spp.、Planulina ariminensis、

Planulina spp.、Uvigerina spp.、Oridorsalis um-

bonatus、Melonis barleeanum、Melonis pomili-

olides、Gyroinoides spp.等多个底栖有孔虫属种

Mg/Ca 比值与底层水温度的经验公式(Elderfield 

et al., 2006)。Lear 等(2000)采用 Rosenthal 等(1997)
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的 Mg/Ca-温度经验公式, 重建了过去 50 万年以

来全球深层水温度变化记录。该温度记录显示在

过去 50 万年以来全球深层水温度降低了约 12˚C。

结合底栖有孔虫 δ18O 数据, 提取了过去冰盖体积

变化的重要信息, 揭示地球上首次重要的陆地冰

盖扩张发生在早渐新世 34 Ma, 且冰盖扩张同时

并未见底层水温度降低。Martin 等 (2002)利用

Cibicidoides Mg/Ca 记录估算了过去 30 万年以来

热带大西洋东部深水区(~4 km 水深)温度变化 , 

结果显示在间冰期温度高, 在冰期温度低, 且冰

期-间冰期温度差为 2–4˚C, 与 Labeyrie 等(1987)

的估算结果相当。 

有孔虫 Mg/Ca 比值在重建底层水古温度方面

发挥了重要作用 , 不但灵敏度高 (误差±1.1˚C; 

Lear et al., 2002), 更重要的是结合同一样品中同

一有孔虫属种的 δ18O还可以获取全球冰量变化和

区域海水盐度信息(Lea et al., 2000; Cacho et al., 

2006)。但同时有孔虫 Mg/Ca 比值重建古温度的准

确性也受到多种因素的限制, 在保证正确选取有

孔虫属种、大小, 排除壳体自身因素(如次生壳或

富镁方解石增生等)以及实验室清洗过程中的影

响等的前提下, 其限制因素主要来自这几个方面: 

(1)海水 Mg/Ca 比值的影响。在地质历史上海水

Mg/Ca 比值是不断变化的 , 考虑到现代海水的

Mg/Ca 比值是一定值 (5.17 mol/mol; Bruland, 

1983), Ca2+和 Mg2+在大洋中的滞留时间分别为~1 

Ma 和 13–17 Ma (Broecker and Peng, 1982), 因此

Mg/Ca 比值估温法只能较精确地重建晚第四纪以

来海水的温度变化 ; (2)有孔虫在生长过程中对

Mg 的吸收受到海水碳酸盐饱和度的影响。

Elderfield 等(2006)发现当温度低于 3˚C 时, 碳酸

盐饱和度迅速下降, 且每降低 1 μmol/kg, Cibici-

doides wuellerstorfi 的 Mg/Ca 比值降低 ~0.01 

mmol/mol; (3)海水盐度的影响。当盐度过高或过

低时, 盐度主导了 Mg/Ca 比值的变化(Nürnberg et 

al., 1996); (4)不同的经验公式适用于不同属种 , 

不同的温度范围和不同区域。经验公式选取不当, 

会对估算结果带来很大影响。Cacho 等(2006)利用

Lear 等(2002)提出的经验公式估算西地中海深层

水温度 , 发现温度估值总比实测的平均值低

~5˚C。地中海是半封闭海盆, 有其独特的物理化

学条件, 因此需要应用在地中海建立的经验公式

重建古温度变化。 

 

5. 3  Mn/Ca 指示沉积物孔隙水和底层水溶解氧

含量变化 

古海洋溶解氧含量的估算方法有很多, 主要

包括沉积物中生物扰动强度(Savrda and Bottjer, 

1986)、沉积硫/有机碳比值(Berner and Raiswell, 

1983)、硫同位素(Kajiwara and Kaiho, 1992)、稀土

元素浓度(Anderson et al., 1989)以及之前提到的

底栖有孔虫溶解氧指标 BFOI (Kaiho, 1994)等。但

这些方法有一个共同的缺点: 只能定性反映海水

溶解氧的一般状态, 即氧化、次氧化、贫氧和缺

氧, 而不能定量重建海水溶解氧含量。Koho 等

(2015)指出结合底栖有孔虫生态和壳体 Mn/Ca 比

值可以定量反演古海洋溶解氧含量变化。 

当底层水充氧时, Mn 以氧化物 MnO2 或氢氧

化物 MnOOH 的形式包裹沉积物颗粒并随之运输

至海底(Finney et al., 1988)。在沉积物-水界面以下, 

随 着 深 度 增 加 , 孔 隙 水 中 O2 浓 度 降 低 , 

MnO2/MnOOH 被还原成溶于水的 Mn2+ (Froelich 

et al., 1979), 使得深部沉积物孔隙水中 Mn2+浓度

增加。相反, 当底层水贫氧时, 孔隙水中的 Mn2+

会向上扩散并释放到上层水体中, 从而导致沉积

物孔隙水中 Mn2+被耗尽(Van der Weijden et al., 

1999; Law et al., 2009)。有孔虫壳体在钙化过程中

会从周围环境中吸收 Mn2+, 并且一旦被固定在有

孔虫壳体中, 就不易受外界氧化还原环境的影响

(Schenau et al., 2002), 因此, 我们可以根据底栖

有孔虫壳体 Mn/Ca 比值判断孔隙水中 Mn2+浓度

变化, 从而反推孔隙水中 O2 浓度, 并进一步获悉

底层水溶解氧含量的变化。Koho 等(2015)对比阿

拉伯海多个底栖有孔虫属种 Mn/Ca 比值以及底层

水溶解氧含量 , 发现中层内生种 Melonis bar-

leeanum 的 Mn/Ca 比值与底层水溶解氧含量具有

显著的线性相关性 , 这表明底栖有孔虫壳体

Mn/Ca 比值有望成为重建深海底层水溶解氧含量

变化的重要工具(Koho et al., 2015, 2017)。除了深

海区, 荷兰 Grevelingen 湖和中国长江河口区的研

究分别表明底栖有孔虫 Ammonia tepida 和

Florilus decorus 壳体的 Mn/Ca 比值也可以有效地
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指示底层水的溶解氧状况, 并且同一个壳体连续

不同房室的 Mn/Ca 比值变化很可能反映了有孔虫

个体在整个生命过程中周围水体溶解氧的变化

(Petersen et al., 2018; Guo et al., 2019), 这为了解

过去低氧区溶解氧含量的季节性变化提供了重要

参考。 

虽然早在十多年前已有学者尝试将底栖有孔

虫 Mn/Ca 比值与底层水溶解氧联系起来(Reichart 

et al., 2003), 但 Mn/Ca 比值真正被意识到可以作

为指示底层水溶解氧含量变化的指标得益于激光

剥蚀电感耦合等离子体质谱(LA-ICP-MS)分析技

术的广泛应用。Mn/Ca 比值的应用研究目前还处

于发展阶段, 作为重建底层水溶解氧的新兴手段, 

在应用时应注意两个方面: (1)应利用 LA-ICP-MS

技术进行 Mn/Ca 比值测试。Guo 等(2019)通过对

比实验发现, 即使对有孔虫壳体采取严格的物理

和化学方法的清洗 , 利用传统的测试手段

ICP-OES 或 ICP-MS 获得的有孔虫壳体的 Mn/Ca

比值只能作为检测壳体是否清洗干净的指标。而

LA-ICP-MS技术是对有孔虫壳体倒数第二个房室

进行激光剥蚀取样和测试, 即便仅对壳体进行简

单的物理清洗也可以有效地剔除壳体外层

MnCO3增生对 Mn/Ca 比值结果的干扰, 从而获得

更精确的有孔虫壳体 Mn/Ca 比值; (2)不是所有底

栖有孔虫的 Mn/Ca 比值与溶解氧含量都具有相关

性(Koho et al., 2015), 应根据已有的调查研究合

理地选取底栖有孔虫属种。 

6  结  论 

深海底栖有孔虫及其壳体稳定同位素(δ18O

和 δ13C)、微量元素与钙的比值 (如 Mg/Ca、

Cd/Ca、Mn/Ca 等)在指示水团来源、建立氧同

位素地层框架、查明新生代全球气候变化趋势、

恢复区域深水古洋流模式以及重建底层水物理

化学性质(营养力、溶解氧含量、水动力等)等方

面发挥着非常重要的作用。但无论是生物指标 , 

还是稳定同位素、微量元素等地球化学指标 , 它

们在古海洋学研究中的应用都存在某些限制因

素 , 如区域局限性、底栖有孔虫生命效应、海水

性质等。因此 , 在具体研究中, 我们应该对可能

存在的限制因素多加重视 , 尽量采用多指标对

比的方法 , 例如同时利用底栖有孔虫壳体 δ13C

和 Cd/Ca 比值重建古洋流变化, 以规避这些限

制因素对古环境解释带来的影响 , 提高古环境

重建的可靠性。 

 

致谢  评审专家提出宝贵修改建议, 特此致谢。 
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