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摘要    报道了我国云贵高原, 古生代腕足和珊瑚的硼同位素组成, 可用来重建古海洋 pH 及

硼同位素组成. 所有腕足和珊瑚样品均利用阴极发光、微量元素 B, Fe, Mn, Sr 及扫描电镜等方

法和手段进行了严格的筛选, 以避免样品发生成岩蚀变及后沉积重结晶等地质作用. 志留纪、

泥盆纪、石炭纪和三叠纪腕足样品的硼同位素组成分别为 : 8.9‰~14.0‰, 8.8‰~13.8‰, 

10.3‰~16.3‰和 6.7‰~12.4‰. 志留纪、泥盆纪和二叠纪珊瑚样品的硼同位素组成分别为 

9.1‰~12.2‰, 6.1‰~13.8‰和 9.2‰~16.1‰. 古生代珊瑚和腕足的硼同位素组成和现代生物碳

酸盐相比, 都明显偏低, 这意味着古生代海水的硼同位素组成比现代海水的硼同位素组成偏低

至少达 10‰. 这和先前文献报道的古生代硼同位素组成相一致. 另外, 古生代珊瑚和腕足和现

代生物碳酸盐相比, 其硼同位素组成具有相似的下降趋势, 但古生代珊瑚和腕足的硼同位素组

成不完全相同. 也许这种古生代较低的硼同位素组成和当时大量的径流输入的陆源性硼有关. 
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海洋生物碳酸盐化学和温室气体 CO2 的浓度有

紧密的关系, 重建 CO2 浓度是古气候研究的最重要

的目标之一. 海洋环境最有前景的碳酸盐化学示踪

剂就是生物碳酸盐中硼同位素的组成(δ11B), 用海洋

生物碳酸盐的硼同位素组成已经建立了研究古 pH 的

示踪方法[1~5]. 硼在海水中主要以 B(OH)4
−和 B(OH)3 

的形态存在, 这两种形态的比例主要由海水的 pH 决

定. 这两种形态的硼同位素组成显示 B(OH)4
−中的

11B 相对于 B(OH)3 的有时能发生多达~19‰的负偏移

(α =1.0194)[6], 从而发生显著的硼同位素分馏. 最新

研究表明 , 在理论模式 (α=1.027)[7]和直接测量中

(α=1.0272)[8]有更大的分馏因子. 如果所处海水的 pH

一旦改变, 则这两种形态的比例和B(OH)4
−和B(OH)3

硼同位素组成也会随之变化 . 一般认为带电荷的 

B(OH)4
−可以在不发生明显硼同位素分馏的情况下, 

掺入到碳酸盐矿物中[1,4]. 生物碳酸盐的硼同位素组

成已被用来示踪古 pH[2,5,9~11]. Pearson 和 Palmer[12]用

浮游有孔虫的硼同位素组成计算 pH, 并且重建了过

去 6 千万年来 CO2 的含量. 重建海洋长期的 pH 和大

气 CO2 含量, 就必须知道同期海水的硼同位素组成. 
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Pearson 和 Palmer[12]提出现代海水的硼同位素组成为

39.5‰, 并认为海水的硼同位素组成从新生代以来不

再改变. 这种假设是基于硼在海洋中较长的滞留时

间(2 千万年)[13], 根据 Pearson 和 Palmer[12]的报道, 

由于硼在海洋中较长的滞留时间, 海水的硼同位素

组成是不可能发生波动的. 海洋的硼同位素组成和

硼含量由输入和输出海洋的硼的总量控制. 要计算

过去 1 亿 2 千万年以来海水的硼同位素组成, 假定海

水的硼同位素组成在长几百万年的时间尺度上是恒

定的, 那么 Pearson 和 Palmer[12]报道的过去 6 千万

年的硼同位素组成的变化记录就可以反映海洋中的

硼同位素组成的变化, 而不是海水 pH 的变化.  

低镁方解石(海洋胶结矿物[14]), 尤其是有铰钢腕

足类的壳体[15~19]是研究古生代同位素的最常用的化

石材料. 腕足类化石壳体是恢复古生代海洋环境的

主要手段之一. 腕足在古生代浅海广泛分布且具有

较强的保留原始同位素信息的抗成岩演化能力 [20]. 

然而, 腕足作为研究古气候的化石材料, 仍有一些未

解决的问题[21]. 例如, 腕足壳体和共存海水间是否达

到同位素平衡仍然不清楚[22], 是否有它们的新陈代

谢造成的生命效应 [23,24], 以及它们的壳体能否完整

保存原始的海水同位素信息[25,26]. Lécuyer 等[27]在现

代腕足和养殖的有孔虫中观察到两者的δ11B 和 pH 间

有相似依赖关系, 因此他们建议腕足方解石的硼同

位素可以用来重建古海洋的δ11B. 此外, Hönisch 等[28]

发现现代珊瑚的硼同位素组成完全受控于海水的 pH, 

因此他们建议用巩膜珊瑚的硼同位素组成也可以示

踪古海水的 pH.  

古生代浅海生物在我国云南、贵州等地具有良好

的发育, 这里已经发现了大量具有典型生物地层序

列的珊瑚和腕足化石, 尤其在贵州石阡、独山、青岩、

边阳和紫云, 以及云南曲靖等地都有相当广泛的分

布(图 1, 表 1). 到目前为止, 古生代腕足类化石的硼

同位素组成研究国外报道有[27,29,30], 但是古生代珊瑚

的硼同位素组成几乎还没有报道, 普遍认为古生代

珊瑚由于经历了漫长的演化, 容易成岩蚀变而不能

用其硼同位素组成来重建古 pH. 本文的主要目的就

是重点研究古生代腕足和同时代珊瑚的硼同位素组

成, 扩大其硼同位素的应用范围, 本文样品采自我国

云南和贵州地区, 涵盖了整个古生代不同时期的珊

瑚和腕足样品, 研究它们保存古生代古海水硼同位

素组成的特征, 同时用腕足和珊瑚做对照比较, 考  

 

图 1  采样地图 

(a) 贵州石阡雷家屯; (b) 贵州独山大河口; (c) 贵州紫云扁平村; (d) 

贵州青岩; (e) 贵州边阳; (f) 云南曲靖青峰寺; (g) 云南曲靖潇湘水

库; (h) 云南曲靖红山寺 

察珊瑚化石的硼同位素组成是否合适用来重建古生

代古海水 pH. 

1  样品和分析方法 

1.1  样品采集 

本文所研究的珊瑚和腕足样品, 采自我国西南

的云南和贵州地区, 同时尽可能采集同一时期同一

地层单元的珊瑚和腕足样品以便进行对照研究. 化

石样品的种属归属和生物地层年代的划分是依据文

献报道和中国科学院南京古生物研究所的有关专家

进行鉴定而划分归类. 样品的采样地点在图 1 和表 1

中列出. 样品的种属, 生物地层年代及地层单元在表 

1 中列出.  

古生代腕足类和珊瑚样品选取了贵州石阡的雷

家屯、独山的大河口、紫云的扁平村、边阳和青岩以

及云南曲靖地区的青峰寺、红山寺和潇湘水库作为本

文主要采样点, 共 8 个地点[23~31](图 1, 表 1). 云南曲

靖(潇湘水库和红山寺)的晚志留纪珊瑚发育广泛, 和

同时代的西秦岭区域有相似性, 这表明和同时代的

乌拉尔海有一定的相似性[32]. 位于贵州独山县东 4 

km 处的大河口, 泥盆纪浅海相环境有良好的发育, 

出土大量的珊瑚和腕足化石, 在独山的近岸浅海环

境中泥盆纪珊瑚和腕足有非常繁盛的发育, 所有的
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表 1  本文中研究的腕足和珊瑚的样品信息 

采样地点 样品编号 a) 腕足/珊瑚种属 生物地层年代 地层单元(阶) 文献 

No.1 
贵州石阡 
雷家屯 

CO-11 Palaeofavosites rugosus 奥陶纪 钱塘江阶(赫南特阶) [31, 32] 

CO-12 Palaeofavosites rugosus 奥陶纪 钱塘江阶(赫南特阶) [31, 32] 

CO-13 Palaeofavosites rugosus 奥陶纪 钱塘江阶(赫南特阶) [31, 32] 

CO-314 P.borealis 奥陶纪 钱塘江阶(赫南特阶) [31, 32] 

BO-311 Finkelnburgia 奥陶纪 钱塘江阶(五峰阶) [31, 32] 

No.2 
贵州独山 
大河口 

CD-21 Coenites 泥盆纪 东岗岭阶(吉维特阶) [33] 

CD-22 Favosites 泥盆纪 东岗岭阶(吉维特阶) [33] 

CD-23 Cladopora 泥盆纪 东岗岭阶(吉维特阶) [33] 

BD-21 Stringocephalus sp. 泥盆纪 东岗岭阶(吉维特阶) [33] 

BD-22 Stringocephalus sp. 泥盆纪 东岗岭阶(吉维特阶) [33] 

BD-23 Bornhardtina 泥盆纪 东岗岭阶(吉维特阶) [33] 

BD-24 Atrypa 泥盆纪 东岗岭阶(吉维特阶) [33] 

No.3 
贵州紫云 
扁平村 

CC-31 Formitchevella sp. 石炭纪 逍遥阶(格舍尔阶) [34] 

CC-32 Ivanoviacf. churica 石炭纪 逍遥阶(格舍尔阶) [34] 

BT-31 属种未定 三叠纪 巢湖阶(奥伦尼克阶) [31] 

BT-32 属种未定 三叠纪 巢湖阶(奥伦尼克阶) [31] 

BC-33 Choristites sp. 石炭纪 逍遥阶(格舍尔阶) [34] 

BC-34 Choristites sp. 石炭纪 逍遥阶(格舍尔阶) [34] 

BC-35 Choristites sp. 石炭纪 逍遥阶(格舍尔阶) [34] 

BC-36 Choristites sp. 石炭纪 逍遥阶(格舍尔阶) [34] 

BC-37 Squamularia sp. 石炭纪 逍遥阶(格舍尔阶) [34] 

BC-38 Squamularia sp. 石炭纪 逍遥阶(格舍尔阶) [34] 

BC-39 Echinaria sp. 石炭纪 逍遥阶(格舍尔阶) [34] 

BC-310 Wellerella sp. 石炭纪 逍遥阶(格舍尔阶) [34] 

BC-311 Martinia sp. 石炭纪 逍遥阶(格舍尔阶) [34] 

BC-312 Martinia sp. 石炭纪 逍遥阶(格舍尔阶) [34] 

BC-313 属种未定 石炭纪 逍遥阶(格舍尔阶) [34] 

No.4 
贵州青岩 

CD-41 属种未定 石炭纪 青岩阶(安尼阶) [31] 

BT-41 Aequispiriferina sp. 三叠纪 青岩阶(安尼阶) [31,35] 

BT-42 Aequispiriferina sp. 三叠纪 青岩阶(安尼阶) [31,35] 

BT-43 Diholkorhynchia sinensis 三叠纪 青岩阶(安尼阶) [31,35] 

BT-44 Diholkorhynchia sinensis 三叠纪 青岩阶(安尼阶) [31,35] 

No.5 
贵州边阳 

BT-51 Konnickina sp. 三叠纪 边阳阶(拉丁尼阶) [36,35] 

BT-52 Konnickina sp. 三叠纪 边阳阶(拉丁尼阶) [36,35] 

No.6 
云南曲靖 
青峰寺 

CP-61 Tetraporinus hanchungensis 二叠纪 栖霞阶(空谷阶) [36] 

CP-62 Tetraporinus hanchungensis 二叠纪 栖霞阶(空谷阶) [36] 

CP-63 Yatsengia sp. 二叠纪 栖霞阶(空谷阶) [36] 

CP-64 Yatsengia sp. 二叠纪 栖霞阶(空谷阶) [36] 

CC-65 Caninia mapingensis 石炭纪 逍遥阶(格舍尔阶) [36] 

CC-66 Caninia mapingensis 石炭纪 逍遥阶(格舍尔阶) [36] 

CC-67 Caninia mapingensis 石炭纪 逍遥阶(格舍尔阶) [36] 

CD-68 Hexagonaria hesagona 泥盆纪 东岗岭阶(吉维特阶) [36] 

CD-69 Hexagonaria hesagona 泥盆纪 东岗岭阶(吉维特阶) [36] 

CD-610 Hexa0gonaria hesagona 泥盆纪 东岗岭阶(吉维特阶) [36] 

CD-611 Temnophyllum waltheri 泥盆纪 东岗岭阶(吉维特阶) [36] 

CD-612 Temnophyllum waltheri 泥盆纪 东岗岭阶(吉维特阶) [36] 

CD-613 Temnophyllum waltheri 泥盆纪 东岗岭阶(吉维特阶) [36] 

CD-614 Temnophyllum waltheri 泥盆纪 东岗岭阶(吉维特阶) [36] 
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    续(表 1) 

采样地点 样品编号 a) 腕足/珊瑚  种属 生物地层年代 地层单元(阶) 文献 

No.6 
云南曲靖 
青峰寺 

CD-615 Temnophyllum waltheri 泥盆纪 东岗岭阶(吉维特阶) [36] 

BP-61 属种未定 二叠纪 栖霞阶(空谷阶) [36] 

BD-62 Emanuella 泥盆纪 东岗岭阶(吉维特阶) [36] 

BD-63 Emanuella 泥盆纪 东岗岭阶(吉维特阶) [36] 

BD-64 Atrypa 泥盆纪 东岗岭阶(吉维特阶) [36] 

No.7 
云南曲靖 
潇湘水库 

CS-71 Ketophyllum 志留纪 关底组(罗德洛统) [37] 

CS-72 Ketophyllum 志留纪 关底组(罗德洛统) [37] 

BS-73 Molongia sp. 志留纪 关底组(罗德洛统) [38, 39] 

BS-74 Atrypoidea sp. 志留纪 关底组(罗德洛统) [38, 39] 

BS-75 Atrypoidea sp. 志留纪 关底组(罗德洛统) [38, 39] 

No.8 
云南曲靖 
红山寺 

CS-81 Holmophyllum 志留纪 妙高组(罗德洛统) [37] 

CS-82 Holmophyllum 志留纪 妙高组(罗德洛统) [37] 

BS-83 Schizophoria 志留纪 妙高组(罗德洛统) [38, 39] 

BS-84 Atrypoidea sp. 志留纪 妙高组(罗德洛统) [38, 39] 

a) 样品编号代表: 第一个字母为样品的组成; C, 珊瑚; B, 腕足. 第二个字母为样品的生物地层年代; O, 奥陶纪; S, 志留纪; D, 泥盆纪; 

C, 石炭纪; P, 二叠纪. 第一个数字代表样品的采样地点, 其他数字代表该采样的样品数 

珊瑚礁都位于 BA3 和 BA4 间(相当于潮下带上部)呈

底栖群居规模发育[33]. 包含有大量珊瑚、腕足和有孔

虫的大型生物礁在扁平村的发现, 极大的丰富了世

界石炭纪生物的种类[34]. 青岩组和边阳组被认为和

阿尔卑斯的安尼阶或德国的威尔考克组平行, 都可

以归类于晚中三叠纪, 大概和欧洲的安尼阶和拉丁

尼阶相对应[35]. 曲靖的泥盆纪珊瑚和腕足同样在近

岸浅海环境中繁盛发育[36]. 晚奥陶纪的雷家屯组有

广泛发育良好的珊瑚, 尤其在石阡地区[37~39].  

用多种方法评价了采集珊瑚和腕足样品的保存

状况, 仔细的考察了样品的成岩蚀变情况. 所有的腕

足和珊瑚样品都经过了阴极发光检测. 样品中的微

量元素(B, Fe, Mn, Sr)用 ICP-OES(iCAP6500 Duo, 

Thermo Fisher Scientific Inc, USA)测定. 腕足和珊瑚

的微结构用扫描电镜(SEM; JSM-5610 LV, JEOL Ltd., 

Japan)进行了研究.  

1.2  试剂 

用来做正热电离质谱发射促进剂的高纯石墨悬

浮液由光谱纯石墨与乙醇/水(体积比 8:2)混合而成, 

试验全程所用水全部为蒸馏水并经过亚沸蒸馏和硼

特效树脂柱交换后的亚沸去硼水. 所需的 HCl 由优

级纯的盐酸经一次亚沸蒸馏配制而成. 试验所需的

硼同位素标准物 NIST SRM 951 硼酸为 1.0 g L−1, 

Cs2CO3 由纯度为 99.994%的试剂配成浓度 12.3 g L−1

的溶液, 甘露醇配成 1.82%溶液.  

1.3  珊瑚和腕足样品中硼的纯化与分离 

1.3.1  样品的化学处理 

用牙钻将保存完好的单个样品的次生层部分采

集腕足样品. 先将大块的珊瑚样品敲碎后, 避免已发

生成岩蚀变部分, 用牙钻在保存完好部位取样. 然后

将样品研磨至粉末, 后浸泡在 30%的 H2O2 过夜以去

除有机物, 后将浸泡液在转速 6000 rpm 离心 15 min 

弃去, 把离心固体物用亚沸去硼水洗涤三次, 离心后

60℃低温烘干过夜. 最后用合适的亚沸盐酸溶解珊

瑚和腕足样品待用, 硼同位素所需的样品量大约为 

500 mg.  

1.3.2  离子交换树脂及交换柱的制备 

采用的硼特效树脂为 Amberlite IRA 743, 研碎

至 100~120目. 混合树脂为阳离子强酸性树脂Dowex 

50 W×8 H+型, 粒度 200~400 目, 阴离子为德国产弱

碱型阴离子交换剂( Ion Exchanger Ⅱ), 粒度 60~100 

目, 阳离子树脂用 HCl 溶液再生, 亚沸去硼水洗至

中性, 阴离子交换树脂用饱和的 NaHCO3 溶液淋洗, 

亚沸去硼水洗至中性, 将上述阴、阳离子交换树脂均

匀混合备用. 由于阴阳离子的树脂大小不一样, 可以

很方便的用 100 目的筛子分离后进行再生和使用.  

1.3.3  硼的分离和浓缩 

先用硼特效树脂进行硼的纯化和分离. 本试验

所需硼的纯化和分离方法是在 Wang 等[40]基础上进
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行了改进, 将本法 H2O2浸泡过的珊瑚样品溶液以 2.5 

mL min−1 的流速通过硼特效树脂柱吸附硼, 最后用

75℃的 0.1 mol L−1 HCl 500 μL 淋洗硼, 收集淋洗液. 

在 60℃的净化炉中浓缩到 0.5 mL 后的溶液倾入阴、

阳离子混合交换树脂柱中, 接着加入 15 mL 的低硼

水淋洗, 收集淋洗液. 加入合适的 Cs2CO3 和甘露醇

(使 B/Cs 摩尔比为 1:2, B/甘露醇摩尔比为 1:l). 后在

60℃的净化炉中浓缩到 0.5 mL 后将溶液倾入 0.5 mL

干净的塑料离心管, 继续蒸发至溶液中硼含量大约

为 1 mg mL−1 为止, 密封样品在 4℃冰箱中保存待用.  

1.4  硼同位素质谱测定 

硼同位素比采用 Thermo Fisher 公司 Triton 热电

离质谱计测定. 本质谱计不同于文献[41, 42], 配有

特 制 的 308/309 双 法 拉 第 杯 系 统 , 可 实 现

309(Cs2
11BO2

+)/308(Cs2
10BO2

+)离子的同时多接收测

定. 所用的钽带(0.75 cm×0.076 cm×0.0025 cm)首先

在 3 A的电流下真空去气 1 h. 涂样时先将 2.5 μL 的

石墨悬浮液涂于带表面, 在 1.2 A 的电流下蒸至近干, 

再加入处理好的待测样品至近干. 质谱采用的硼同

位素测定分析方法采用 Xiao 等[43]报道的方法改进.  

NIST SRM 951 H3BO3 硼同位素测定外精度好

于 0.2‰(2σ). 但是样品的硼同位素测定外精度大约

为 1‰, 主要取决于重复测定结果的分散性. 硼同位

素组成δ11B(‰) 可用下式表示:  

δ11B(‰)=[(11B/10B)样品/(11B/10B)标样−1]×1000. 

测量的标样 NIST SRM 951 平均 11B/10B 比为

4.05262±0.00077(2σ=0.02%, n=9). 现代海水的δ11B 

是 39.5‰.  

2  分析结果 

本实验通过微观结构观察、阴极发光分析和微量

元素测定等的分析, 获得大量的有用信息, 使我们对

古生代及部分中生代海相碳酸盐样品的成岩蚀变性

及其对海水原始信息的保存程度有了较为充分的了

解.  

2.1  微量元素 

具体来说, 志留纪、泥盆纪、石炭纪和三叠纪腕

足样品的 Sr 含量分别是 611~907, 470~1040, 414~453

和 514~1690 μg g−1(见表 2), 对应时代的 Mn 含量分 

别是 112~190, 95~239, 9~18和 10~230 μg g−1; Fe含量

分别为 355~1436, 122~1489, 8~29 和 18~1483 μg g−1; 

B 含量分别为 19~35, 18~58, 18~27 和 15~49 μg g−1 

(表 2). 相比较而言, 现代腕足的 B 含量为 19~40   

μg g−1[1], 古生代腕足的 B 含量为 16~104 μg g−1 [29]. 

志留纪、泥盆纪和二叠纪珊瑚样品的 Sr 含量分别是

531~699, 400~693和 403~720 μg g−1(表 2); 对应时代

的 Mn 含量分别是 222~240, 83~240 和 16~59 μg g−1; 

Fe 含量分别为 391~1040, 144~1247 和 64~137 μg g−1; 

B 含量分别为 15~23, 17~45 和 14~24 μg g−1(表 2). 

比较而言, 现代珊瑚样品的B含量为49~58 μg g−1 [44]. 

2.2  阴极发光性和显微结构 

大多数保存完好的珊瑚和腕足样品都是具有极

弱或弱阴极发光强度. 发弱光或不发光保存完好的

珊瑚和腕足样品的阴极发光图见图 2(a)和 2(c). 相比

较而言, 具有亮红色发光已发生成岩蚀变的珊瑚和

腕足阴极发光图见图 2(b)和 2(d), 本文凡是发亮红色

光的样品都归类为已蚀变样品. 珊瑚和腕足的扫描

电镜图片记录着样品保存状态的显微结构 ( 图

2(e)~(g)). 保存完好样品的次纤维层紧密堆积在一起,

其腕足样品的扫描电镜图(图 2(e)). 而蚀变的腕足样

品壳体具有明显的微裂纹(图 2(g)).  

2.3  硼同位素组成 

本实验所测定的古生代珊瑚和腕足样品的 B 同

位素组成列在表 2(所有样品的 B 同位素是三次测定

的结果的平均值). 采自云南曲靖的志留纪腕足的

δ11B 介于 8.9‰~14.0‰; 泥盆纪(吉维特阶)的腕足的 

δ11B(除 BD-24 为 8.8‰外)介于 13.8‰~16.7‰; 采自

扁平村的石炭纪腕足样品的δ11B 值介于 10.3‰~ 

16.3‰; 三叠纪腕足样品的 δ11B 值介于 6.7‰~ 

12.4‰(表 2), 所有腕足样品的 B 同位素组成的总体

平均值为 12.2‰.  

采自云南曲靖的志留纪珊瑚的δ11B 在 9.1‰~ 

12.2‰; 泥盆纪(吉维特阶)珊瑚具有较低的 δ11B(除

CD-23为 13.8‰外)介于 6.1‰~11.7‰间; 采自云南曲

靖的二叠纪珊瑚样品的δ11B 值介于 9.2‰~ 16.1‰(表

2), 所有珊瑚样品的 B 同位素比值的总体平均值为

10.1‰. 
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图 2  珊瑚和腕足样品的阴极发光及扫描电镜图 

(a) 发弱光保存完好的泥盆纪珊瑚(CD-615, 曲靖青峰寺). (b) 具有亮红色蚀变的志留纪珊瑚(CS-81, 曲靖红山寺). (c) 发弱光保存完好的三

叠纪腕足(BT-52, 贵州边阳). (d) 具有亮红色蚀变的石炭纪腕足(BC-312, 贵州扁平村). (e)~(g) 样品显微结构的扫描电镜图, (e) 保存完好的

泥盆纪腕足(BD-62, 曲靖青峰寺), 次纤维层紧密的堆积在一起. (g) 蚀变的腕足样品壳体具有明显的微裂纹(BC-34, 贵州扁平村). 其中图(f)

和(h)分别为(e)和(g)的放大图像 
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表 2  古生代珊瑚和腕足样品的微量元素分析结果 a) 

样品 B(μg g−1) Fe(μg g−1) Sr(μg g−1) Mn(μg g−1) Sr/Mn δ11B(‰) 误差 

CP-61 22 137 445 70 6.4 9.2 0.6 

CP-62 16 93 403 59 6.8 16.1 0.2 

CP-63 24 64 454 32 14.2 9.8 0.5 

CP-64 14 85 720 16 45.0 10.1 0.2 

CC-65 20 105 238 158 1.5 24.6 0.1 

CC-66 19 166 265 150 1.8 23.9 0.7 

CC-67 7 33240 307 554 0.6 8.8 0.3 

CC-31 17 18 97 27 3.6 9.3 0.2 

CC-32 23 18 506 14 36.1 11.8 0.1 

CD-68 24 204 436 87 5.0 7.6 0.3 

CD-69 9 21050 412 603 0.7 19.1 0.3 

CD-610 21 249 400 88 4.5 6.9 0.1 

CD-21 64 2664 557 371 1.5 28.3 1.2 

CD-22 45 1247 514 240 2.1 10.1 0.6 

CD-41 29 508 663 234 2.8 8.9 0.2 

CD-611 54 2472 177 247 0.7 21.2 0.1 

CD-612 22 279 315 103 3.1 4.8 0.1 

CD-23 36 652 695 162 4.3 13.8 0.0 

CD-613 24 394 490 83 5.9 11.7 0.1 

CD-614 39 114 504 106 4.8 6.4 0.2 

CD-615 17 114 601 86 7.0 6.1 0.1 

CS-71 19 759 531 224 2.4 12.2 0.2 

CS-72 23 391 658 222 3.0 11.7 0.5 

CS-81 29 4658 289 1870 0.2 19.2 0.4 

CS-82 15 1040 699 240 2.9 9.1 0.1 

CO-11 13 4720 416 1650 0.3 12.1 0.7 

CO-12 11 2023 450 1760 0.3 8.4 0.2 

CO-13 10 432 372 1970 0.2 8.0 0.3 

CO-14 12 467 1219 1770 0.7 8.7 0.4 

BT-41 17 678 714 432 1.7 20.6 0.4 

BT-42 20 433 540 178 3.0 11.8 0.6 

BT-43 23 827 1043 230 4.5 9.2 0.5 

BT-44 49 1483 825 200 4.1 12.4 0.6 

BT-51 11 9 116 16 7.3 7.6 0.3 

BT-52 22 18 1690 30 56.3 7.4 0.0 

BT-31 26 25 521 11 48.2 8.9 0.1 

BT-32 15 29 514 10 52.2 6.7 0.5 

BP-61 21 83 145 13 11.4 16.9 0.2 

BC-33 16 4 137 11 12.2 3.1 0.0 

BC-34 12 10 138 6 25.0 4.6 0.6 

BC-35 15 6 130 11 12.3 9.9 0.1 

BC-36 1 17 139 8 17.9 b.d.l. b.d.l. 

BC-37 13 18 121 13 9.1 12.8 0.1 

BC-38 12 12 131 11 12.2 10.3 0.3 

BC-39 31 23 92 18 5.3 4.1 0.5 

BC-310 23 27 433 16 27.2 10.3 0.4 

BC-311 18 8 453 9 53.3 13.0 0.3 

BC-312 28 13 294 8 36.3 −0.9 0.2 

BC-313 27 21 414 18 22.9 16.3 0.6 

BD-21 51 1195 470 108 4.4 13.8 0.2 

BD-22 58 1489 569 95 6.0 16.5 0.0 
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       续(表 2) 

样品 B(μg g−1) Fe(μg g−1) Sr(μg g−1) Mn(μg g−1) Sr/Mn δ 11B(‰) 误差 

BD-62 18 996 1040 199 5.2 13.9 0.1 

BD-63 43 809 986 239 4.1 15.3 0.3 

BD-23 23 544 600 178 3.4 16.7 0.2 

BD-24 46 1174 635 233 2.7 8.8 0.4 

BD-64 33 122 594 217 2.7 14.0 0.5 

BS-73 25 1436 795 113 7.0 8.9 0.5 

BS-83 19 1163 893 112 8.0 14.0 0.5 

BS-74 25 644 907 128 7.1 10.3 0.1 

BS-75 23 3183 281 1060 0.3 10.6 0.1 

BS-84 35 355 611 190 3.2 11.1 0.3 

BO-11 35 868 478 207 2.3 14.5 0.2 

a) b.d.l.表示最低检出限 

 
3  讨论 

硼是一种易流失的元素, 成岩重结晶能改变方

解石壳体的硼含量和硼同位素组成. 因此, 用方解石

壳体的测量硼同位素来解释有关古海洋 pH 时, 应将

发生成岩重结晶的壳体样品排除在外[29].  

3.1  样品硼同位素组成的保存状态 

尽管低镁方解石被认为具有较强的抵抗后沉积

能力, 本文所有珊瑚和腕足样品还是利用微量元素

和显微结构等进行了成岩蚀变的筛选, 包括扫描电

镜、ICP-OES、阴极发光等. 具有光滑表面的样品归

类为保存良好的样品. 阴极发光分析最先用来判断

珊瑚和腕足样品的成岩重结晶变化[17,45,46]. Mn2+是阴

极发光的主要激活剂, 而 Fe2+ 则作为阴极发光的主

要的碎灭剂, 可导致样品不发光或弱发光 [47~49]. 当

珊瑚和腕足中的 Ca2+ 被 Mn2+ 或 Fe2+取代意味着方

解石沉积在还原性条件下发生, 因为 Mn2+或 Fe2+只

有在还原性条件下可溶的. 珊瑚和腕足生活在富含

空气的水中. 因此, 在珊瑚和腕足样品中可观测到的

发光就意味着这些样品在成岩过程中有 Mn2+或 Fe2+

的掺入. 不过, 如果成岩溶液具有低的Mn2+或 Fe2+含

量, 或成岩重结晶发生在还原性环境中 [29], Mn2+或

Fe2+ 不可能掺入到方解石的晶阁中. 在这种情况下, 

阴极发光分析就不能判断成岩重结晶的痕迹. 现代

腕足也可发出很强的亮黄色阴极发光[50], 然而一些

明显已蚀变的古腕足样品[51,52]却只有微弱的发光甚

至根本不发光. 鉴于上述原因, 只有一些样品的小的

碎片阴极发光结果才是可靠的, 阴极发光也只能是

样品的初步筛选方法[53].  

研究地球化学的文献[22]报道了现代和不同时期

的腕足及珊瑚中的 Sr, Mn, Fe 和 B 含量(见图 3). 

古生代腕足的 Sr 含量和现代腕足中的含量范围较

一致(450~1928 μg g−1). 但是, 本研究中志留纪的

(611~907 μg g−1)、泥盆纪(470~1040 μg g−1)、石炭纪

(414~453 μg g−1)和三叠纪(514~1690 μg g−1)的 Sr 含

量明显低于现代腕足样品中的 Sr 含量(见图 3). 同

时, 古生代珊瑚中的 Sr 含量(403~720 μg g−1)又明显

低于同时代腕足样品中的 Sr 含量 .  Morrison 和

Brand[54]以及 Brand[16]报道了现代铰链腕足中 Mn 和

Sr 含量分别是 5~460 和 200~1500 μg g−1. 已报道[15] 

保存完好的石炭纪和二叠纪腕足样品中的 Mn 达到

250 μg g−1, Sr 为 300~3400 μg g−1. 古生代腕足的平均 

Sr 含量为 903(301~1830) μg g−1, Mn 含量为 83(4~426, 

最大 1240) μg g−1, Fe 含量为 183(2~409, 最大

3575) μg g−1 (n=37[29]; 图 3). 但是, 本研究中古生代

腕足(n = 21)的平均 Sr 含量为 715(414~1690) μg g−1, 

Mn 含量为 130(9~239) μg g−1, Fe 含量为 715(414~ 

1690) μg g−1. 古生代珊瑚样品(n = 16)的平均 Sr 含

量为 546(403~699) μg g−1, Mn 含量为 123(16~240) 

μg g−1, Fe 含量为 379(18~1247) μg g−1. 本研究中古

生代腕足样品中高的 Fe 含量和同时代珊瑚中低的 

Sr 含量与先前报道的值较一致[29]. Denison 等[55]同时

也建议样品的 Sr/Mn>2 并不能意味着在后沉积过程

中发生了成岩蚀变. 然而, 在本文的研究中 62 个样

品中有 12 个样品 Sr/Mn>2, 明显发生了成岩蚀变(图

4). 这些样品(CC-31, CD-612, BP-61, BC-33, BC-34, 

BC-35, BC-36, BC-37 和 BC-38)的 Sr 含量(92~145 

ppm)非常低并且阴极发光结果同样表明它们在沉积

过程中发生了蚀变 .  因此 ,  对古样品的选择标准
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图 3  保存完好的古生代珊瑚和腕足样品的微量元素对照图 

Fe, Mn 和 Sr 来自文献[22, 44](本文结果对照), B 含量来自文献[2, 22](和本文结果对照) 

Sr/Mn>2 必须谨慎使用, 最好和其他的选择标准一起

使用. 本研究中利用 Korte 等[56]提出判断标准: 即

Mn<250 μg g−1 和 Sr>400 μg g−1 的样品属于保持完好

的样品.  

在本文研究中, 古生代腕足和珊瑚中的硼含量

分别是 10~58 和 14~48 μg g−1, 相比较而言, 现代腕

足中的 B 含量在 26~49 μg g−1 间(n=2)[1], 现代珊瑚

中的B含量在 49~58 μg g−1间(n=4)[44], 现代生物碳酸

盐中 B 含量介于 20 和 80 μg g−1 [1,2,9,57], Joachimshi

等[29]报道了古生代腕足中的 B 含量为 16~104 μg g−1. 

总的来说, 本文中报道的B含量和文献[1,29] 报道的含

量较一致. 硼是一种较易流失的元素, 任何的成岩重

结晶都可能造成B含量的大量损失[44,58]. 这也从本文

的结果清楚的可看到, 例如: 具有低 Mn(6~18 μg g−1) 

和低 Fe含量(4~23 μg g−1; 表 2)弱发光石炭纪腕足样

品, 其保存状态理应良好; 但是这些样品的 Sr 含量

小于 400 μg g−1 并且它们的显微结构表面其中一些原

始方解石被亮方解石所替代. 这说明这些非发光腕

足样品尽管具有低 Mn 和 Fe 含量, 但已发生了蚀变

重结晶. 此外, 我们曾试图想建立δ11B 值与 Mn, Sr, 

Fe 和 Sr/Mn 比之间的关系来判断古生代样品的保持

状况, 我们希望样品的低的硼同位素组成应该和样

品的蚀变有某种关联, 但很遗憾, 似乎没有发现这种

关联. 并没有出现蚀变样品具有较低的硼同位素组

成的区域. 只有少数已蚀变样品出现在 Sr/Mn>2 的

区域, 绝大多数蚀变样品都出现在 Sr/Mn<2 区域.  

根据上面讨论的判断样品保存良好的标准, 例

如: SEM 电镜、CL 阴极发光、微量元素及 Sr/Mn 比, 

29 个珊瑚样品中有 16 个(55%)和 33 个腕足样品中有

21 个(64%)被归类为保存良好样品, 其余的为已蚀变

样品(图 4). 另外, 所有归类为保存良好的样品的硼

同位素组成都可以用来古生代古海洋的 pH 值或古海

洋的δ11B. 尽管成岩蚀变导致硼同位素比值的下降, 

在本研究中根据上面的判断标准仍将一些具有高 
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图 4  古生代珊瑚和腕足样品中 Mn 含量和 Sr/Mn 比间的关系 

样品中 Mn<250 μg g−1和 Sr > 400 μg g−1以及 Sr/Mn>2 的样品属于保存完好的样品. 所有发生化学蚀变、显微结构已变、阴极发光具有亮光

的样品都归类为蚀变样品. 阴影部分除了部分实心的样品外, 都属于保存完好的样品 

δ11B 值的样品归类为蚀变样品. 

3.2  古生代古海洋的硼同位素组成 

奥陶纪到三叠纪腕足样品的硼同位素组成介于

6.7‰~16.7‰之间(图 5), 志留纪到二叠纪的珊瑚样品

的硼同位素组成在 6.1‰~13.8‰间(图 5). 而现代腕

足的硼同位素组成在 16.8‰~19.7‰(表 3)[27]; 现代珊

瑚的 δ 1 1 B 值在 2 3 . 5 ‰ ~ 2 7 . 0 ‰ ( 表 3 ) [ 4 4 ] 和

26.4‰~31.9‰ (表 3)[57]; 现代海洋生物碳酸盐的δ11B

值是 22.1‰± 3‰(表 3)[1]. 和这些现代样品的δ11B 值

相比, 古生代腕足和珊瑚的δ11B 值显明偏低. 这么低

的δ11B 值可能是古生代海洋生物在低的 pH 值下共沉

淀或古海水本身具有较低的 11B 造成的. 尽管由于碳

酸盐体系对海水 pH 具有缓冲效应, 影响表面海水的

pH 变化很有限, 但古生代早期较高 CO2 浓度仍有

可能影响海水的 pH. Pearson和 Palmer[11]计算出当海

水的 pH 从 7.8~8.4 时, 对应的 CO2 浓度从 300 μg 

g−1 上升到 2000 μg g−1. 从模拟实验得到的志留纪

CO2 的浓度大概是 3000 μg g−1, 不过到二叠纪时 

CO2 浓度突降为 300 μg g−1[59]. 志留纪大气中高的 

CO2 浓度和泥盆纪及石炭纪 CO2 浓度明显降低可能

影响海水的 pH 值, 从而使古生代志留纪到二叠纪腕

足记录了当时的海水的硼同位素组成.  

Hemming 和 Hanson[1]计算出海洋碳酸盐可能最

低的硼同位素组成是 18.5‰, 考虑到现代海水的硼

同位素组成为 39.5‰, 当海水的 pH 值从 7.5 变化到 

8.4, 以及 B(OH)3 和 B(OH)4
–间的同位素分馏因子. 

Kakihana 等[6]给出 B(OH)3 和 B(OH)4
– 同位素平衡时

的理论分馏因子为 1.0194(25℃). 此外, 许多最新的

研究结果给出了 B(OH)3 和 B(OH)4
–间更高的理论

分馏因子(1.027, 25℃) [ 7 ]和直接测定的分馏因子

(1.0272, 25℃)[8]. Sanyal 等[4]研究结果表明无机碳酸

盐沉积的δ11B 比 Hemming 和  Hanson[1]计算的

B(OH)4
–的δ11B 值低 2‰~3‰. 一些研究[3,9,28,60]还发

现δ11B 值会随着有孔虫方解石和珊瑚文石种类的不

同而与计算的平衡δ 11B 值产生差异. Hönisch 等[61]的

研究表明有孔虫共生体的光合作用和呼吸作用可以

改变有孔虫钙化环境的 pH 值, 导致有孔虫方解石的

δ11B 值和计算平衡δ11B 值间发生偏移. 相对于理论 

B(OH)4
−曲线, 不同种类生物体的生命效应引起的  
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图 5 古生代珊瑚和腕足的δ 11B 值分布特征图 

现代海洋生物碳酸盐[1]、现代腕足[27]、现代珊瑚[44]和古生代腕足样品的硼同位素组成[29]和本文结果进行比较 

表 3  文献和本研究中硼同位素组成的比较 

样品                   样品组成 B (μg g−1) δ 11B 范围 平均δ 11B 

现代珊瑚 

[1] 文石 58±6 23.0~24.7 24.0±0.6(n=11) 

[44] 文石 53±4 23.5~27.0 25.1±1.2(n=7) 

[54] 文石 64±11 26.7~31.9 29.3±2(n=7) 

[60] 文石 51±2 23.9~26.2 24.8±0.7(n=16) 

更新世珊瑚 

[44] 方解石 46±5 23.6~27.3 25.2±1(n=17) 

古生代珊瑚 

本文 方解石 24±9 6.1~13.8 10.1±2.7(n=16) 

现代腕足     

[27] 方解石 20~40 16.8~19.7 18.1±1.1(n=8) 

古生代腕足 

[29] 方解石 43±22.5 7.2~15.8 10.1±2.4(n=35) 

本文 方解石 30±12.5 6.7~16.7 12.2±3(n=21) 

现代碳酸盐 

[1] 方解石 45±11 20.8~23.2 22.3±0.9(n=6) 

[1] 文石 31±19 19.1~24.8 22.1±1.8(n=9) 

白垩纪和侏罗纪海洋生物碳酸盐 

[30] − − 14.5~19.0 16.9±1.5(n=11) 

 
δ11B 值的偏移是固定的, 是不能用δ11B 值来示踪古

海洋 pH 的[61]. 但是, 生物碳酸盐的绝对δ11B 值都会

受到生命分馏效应的影响而变化. 因此, Joachimshi 

等[29]利用经验方法给出了海水的δ11B 值和 pH 值的

依赖关系, 同时 Lécuyer 等[27]还给出了现代腕足方解

石的δ11B 值. 利用这种依赖关系, 推导出有点低但
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可能较真实的志留纪海水的pH为7.5. 志留纪腕足方

解石的硼同位素组成可能介于 15.5‰~16.0‰. 但是, 

和最低值 15.5‰相比, 志留纪腕足方解石的 11B 偏小

高达 8‰. 如此低的δ11B 值不能用简单的海水 pH 变

化来解释, 因为 B(OH)4
−对 pH 值的曲线的δ11B 在低

pH 部分几乎为零, 并且 B(OH)4
−硼同位素组成也不

可能发生很大的变化. 因此, 古生代腕足的很低δ11B

值不能用海水 pH 值的剧烈变化来解释, 但这表明古

生代海水的硼同位素组成和现代海水的硼同位素组成

39.5‰是完全不同的[29]. 

从古生代腕足和珊瑚较低的δ11B 值来看, 硼的

地球化学循环模式已经用来验证主要的硼通量变化

是否会引起古生代海水明显偏低的δ11B 值原因. 海

水中硼元素和硼同位素组成经历时间的变化模式用

的是依赖于时间变化的盒子模式 [62,63], 用一级动力

学来模拟不同盒子模式间的硼元素和硼同位素组成

的有关传输. Lemarchand 等[64,65]用一种类似的模式提

出了至少 120 万年以来, 长时间尺度上海水的δ11B

演变情况. 海水的硼含量和同位素组成主要是通过

海洋中硼的输入和输出的量来测所得[29]. 海水中硼

的输出是通过洋壳低温变化 [13,66], 富含粘土沉积物

对硼的吸附[13], 以及海洋生物碳酸盐的共沉淀等引

起[57]. 此外, 海水蒸发实验[67]表明蒸气相中富含 11B. 

这对自然环境来说意味着, 和海水中陆源性硼或由

于早期的浓缩蒸发事件引起的部分气团中低 11B 相比, 

降水具有更低的 11B 值. 在古环境中, 海水蒸发不可

能造成可观测到的海水硼同位素组成的变化. 除了

海水蒸发过程外, 其他的几种变化特征是优先去除
10B并导致海水富含 11B. Lemarchand等[65]曾估计从海

水中总的硼吸收有关的硼同位素分馏大约是−30‰. 

海洋中主要的硼输入源有海底热液[13], 棱镜(海沟)补

充引起的扩张流[68], 和陆地分化[60,65,69]. Lemarchand

等[65]曾提出陆源性硼输入到海洋是主要的硼输入源, 

可引起现代海水平均硼同位素组成大约 10‰ 的变化. 

随着陆源性硼的输入可导致海水的δ11B 偏低. 尽管

目前还没有相应的支持数据, Joachimshi 等[29]曾指出

持续增强河流硼通量是古生代海洋的硼同位素组成

明显偏低的主要原因 , 据我们现在所知道的 , 

Joachimshi 等[29]也承认在志留纪和泥盆纪持续增强

的陆地河流硼的输入到海洋只是推测. 但是, 气候模 

型[70]和全球水循环的重建模式[71]表明在志留纪和泥

盆纪陆地径流输入到海洋的硼有大幅增加. 因为在

古生代即没有洋壳的扩张也没有典型的沉积流来抑

制陆地硼输入到海洋而造成低的δ11B 值, 从模拟的

海水δ 11B 曲线可以认为陆地硼输入到海洋是造成古

生代海水δ 11B 波动的唯一可能.  

从 Joachimshi 等[29]报道的海洋硼含量和硼同位

素组成的演化进程来看, 硼含量随地壳沉积流而变

化, 当硼含量从 1.2 μg g−1 变化到 4 μg g−1 时, 海水的 

δ11B 会发生明显的变化, 海水的δ11B 将从 31‰增加

到 42‰. 假定海水中 B(OH)4
−和 B(OH)3 的分馏因子

在 0.977(低 pH)和 0.981(高 pH)间, 那么对志留纪和泥

盆纪方解石最小的δ11B 值应在 8‰~12‰. 计算出的

早志留纪最大δ11B 值为 13‰~17‰, 晚泥盆纪最大  

δ 

11B 值为 17‰~20‰. 这样的话, 模拟的古生代的

δ11B 值就和测定的志留纪和泥盆纪腕足和珊瑚的

δ11B 值相一致.  

3.3  中国(云贵高原)古生代腕足和珊瑚的硼同位素
组成 

在中国, 有关古生代腕足和珊瑚硼同位素组成

的研究还非常少. 具有良好生物地层序列的古生物

化石在中国有广泛的发育且涵盖整个古生代 ,  尤 

其在中国西南的云南和贵州省. 云贵高原有丰富的

古生代腕足和珊瑚化石. 这一地区保存完好的化石

可以示踪古海水的硼同位素组成. 根据何心一和陈

建强[32]的研究报道, 晚志留纪云南曲靖的四射珊瑚

(采自潇湘水库和红山寺), 和同时代的西秦岭海珊瑚

有相似性, 并且和同时代的乌拉尔海板床珊瑚有一

定的相似性. 这个事实说明在古代祁连海和秦岭海

与阿尔泰海和乌拉尔海是内部联通的. 云南曲靖的

泥盆纪珊瑚和腕足广泛发育于在浅水近岸地区 [36]. 

在曲靖地区的石炭纪的四射珊瑚是中国华南区典型

特征. 这也进一步说明了曲靖地区的古环境属于近

岸的浅海洋环境. 这有可能在这种浅海近岸的海水

中包含有更多的陆源性的径流硼, 在志留纪、泥盆纪

和石炭纪, 同时这种事实也可能解释古生代珊瑚和

腕足具有较低的δ11B 的原因, 从我们的古生代珊瑚

和腕足的硼同位素组成数据来看, 由此我们可以得

到这样的结论, 即中国古生代的海水和全球海水有

相似的环境. 本文中古生代腕足和珊瑚的硼同位素

组成表现出相同的趋势, 这说明古生代中国和全球

的地质事件是有一致性.  

Hönisch等[28]建议用珊瑚中的硼同位素组成来示
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踪古 pH 的方法值得鼓励; 因为这也表明了海水的

pH 值是决定珊瑚中硼同位素组成的决定性因素 . 

Lécuyer 等[27]对腕足和养殖有孔虫的研究中也发现了

δ11B和 pH 间有相似的关系, 他们也建议腕足的硼同

位素组成可以用来重建古海洋的δ 11B 值. 本文研究

结果表明古生代的腕足和珊瑚保存的古海水的硼同

位素组成及古生代海水的δ 11B 值和现代海水的    

δ 11B明显不同. Simon 等[30]曾报道了采自阿曼的白垩

纪生物碳酸盐和蛇纹石的硼同位素组成和现代岩石

样品的硼同位素组成很相似, 他们也提出白垩纪的

海水δ 11B 值和现代海水的值很接近. 生物碳酸盐较

低的δ 11B 值不能归结为古海水较低的 pH 值, 更多的

可能是海水的δ11B 的波动以及地壳水的流动引起的

成岩蚀变的结果. 我们观测到δ11B 和 1/(B)(r2≈0)间没

有相关性. 这与 Gaillardet 和 Allègre[44]报道的文石珊

瑚的中的结果以及 Spivack 和 You[58]报道的整块碳酸

盐中的结果相矛盾. 这些作者观测到了δ 11B 和 1/(B)

具有重要的相关性, 这种相关性可用来说明样品是

否发生了成岩蚀变和重结晶, 较低的 B 含量可能是

方解石壳体中的 11B 严重流失造成的. 这也表明古珊

瑚可能经历了后沉积变化. Bar-Matthews 等[72]曾报

道了珊瑚骨骼的早期成岩作用, 他们报道了更新世

珊瑚的原始文石的分解及次级文石的重结晶事件 . 

珊瑚化石的δ 11B 和 1/(B)间的相关性表明由于次级文

石的掺入使原始文石中将近 50 μg g−1 的硼含量及

25‰~26‰的硼同位素组成变的更低一些.  

现代腕足的硼同位素组成为 16.8‰~19.7‰, 而

现代珊瑚的硼同位素组成分别为 26.7‰~31.9‰, 

23‰~24.7‰, 23.5‰~27.0‰, 和  23.9‰~26.2‰. 显

然现代腕足和珊瑚的硼同位素组成完全不同(见表 

3), 尽管古生代腕足(7.2‰~15.8‰, 6.7‰~16.7‰)和

珊瑚(6.1‰~13.8‰)表现出相似的硼同位素组成范围, 

当然古生代腕足和珊瑚的硼同位素值比现代腕足和

珊瑚 明显偏低. 但是, 现代珊瑚文石(23.5‰~27.0‰)

的硼同位素组成和更新世珊瑚方解石 (23.6‰~ 

27.3‰)、生物碳酸盐方解石即生物碳酸盐文石都具有

很相近的硼同位素值. 然而, 相对于现代珊瑚、腕足

和其他生物碳酸盐相比, 古生代这些样品的硼同位

素值明显偏低. 从上面的分析可看出, 珊瑚和腕足保

存的海水原始信息完全不一样. 目前, 古生代腕足和

珊瑚的过低的δ 11B 值还不能用合理的理论解释来说

明. 硼地球化学循环的数字模型表明古海洋较低的

δ 11B 值最有可能的原因是大量陆源性径流硼注入海

洋所致, 不过我们还需要知道古生代腕足更精确的

硼同位素组成, 同时我们应该避免使用珊瑚的硼同

位素组成来重建古 pH 值, 因为古珊瑚的δ 11B 值可能

不能完全反映古海水的原始信息, 主要是由于珊瑚

在长久的地质演变过程中发生了蚀变事件. 尽管这

些古生代样品按照现代的蚀变标准, 它们都属于保

存完好的那种. 人们普遍认为, 由于像邹纹珊瑚等珊

瑚尽管被认为珊瑚由抗蚀变能力较强的低镁方解石

组成, 但仍然没有用来研究古海洋的有关工作, 就是

因为珊瑚骨骼间存在大量的空隙, 易造成成岩蚀变

作用的发生. 一般来说, 大约 50%成岩方解石填充有

空隙物. 但是珊瑚和腕足间较大的硼同位素组成差

异的原因还仍然不清楚, 这可能与海水的 pH 值、珊

瑚和腕足间不同的分馏因子或生命效应有关. 因此, 

我们还需要进一步研究古生代腕足和珊瑚的硼同位

素组成方面的内容, 来理解古生代腕足和珊瑚间硼

同位素组成差异较大的原因.  

4  结论 

和现代腕足和珊瑚相比, 古生代腕足和珊瑚的

硼同位素组成明显偏低, δ11B 值偏低的原因可能不是

硼的丢失或在成岩蚀变期间发生硼同位素的交流而

造成, 因为所选的样品是保持完好且和现代生物碳

酸盐具有相近的硼含量. 志留纪至二叠纪腕足的δ11B

值可代表古海水的原始同位素信息. 同时, 古生代海

洋的硼同位素组成和现代海水的值相比 , 偏低达 

10‰. 硼的地球化学循环的数字模型表明古海洋较

低的δ11B 值最有可能的原因是大量陆源性径流硼注

入海洋所致. 本文研究结果、Joachimshi 等 [29]以及 

Lemarchand 等[65]模型结果都表明, 古生代海水的硼

同位素组成的变化, 可能是陆源性硼的大量注入海

洋的结果造成的.  

致谢 感谢三位审稿人对本文提出的建设性修改意见. 
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