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摘要  尽管深水环流在调节全球气候方面起了重要作用, 但对于北太平洋西部的深水循环在过去

的变化目前仍知之甚少. 铁锰结壳的 Nd 同位素已经被证明是一个很好的记录古海洋环流变化的

指标. 通过研究位于马里亚纳岛弧附近不同水深的两块结壳(MKD13, 1530 m; MDD53, 2700 m)的

Nd 同位素组成演化, 并结合对已发表资料的综合分析, 获得了对该区中新世以来古洋流演化的

初步认识: 在中新世, 结壳 MDD53 的 Nd 同位素组成保持稳定(Nd: 4.0~5.0), 且比北太平洋同

时期类似水深的结壳贫放射成因 Nd, 反映了该时间段北太平洋西部深水主要受控于来自南太平

洋的贫放射成因 Nd 的深部西边界流; 而浅水结壳 MKD13 的Nd 值在中新世持续升高, 是由于印

尼海道陆续关闭, 贫放射成因 Nd 的印度洋水体通过该海道流入太平洋浅部的水量陆续减少所致. 

在上新世, 结壳 MKD13的Nd值保持不变, 说明该时间段岛弧来源Nd的量没有发生变化, 并且在

早上新世时印尼海道对印度洋-太平洋间浅层海水的流通已经关闭; 所以结壳 MDD53 的Nd 值迅

速升高, 不是由于水体从浅层到深层的垂直输入的变化造成的, 而是由于贫放射成因 Nd 的南大

洋深水流入研究区深度范围(~2700 m)的流通量从早上新世开始减弱的结果.  
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北太平洋西部深水作为大洋传送带的终点对全

球温盐环流的动力学可能起着至关重要的作用 . 对

现代富氧的南极下层绕极深层水(LCDW, >3500 m)

性质的研究[1~5]表明, 该水体在赤道中太平洋盆地主

要分成两支. 其中, 西部分支沿~4000 m 水深向西北

方向流往马里亚纳岛弧 , 东部分支沿着威克海峡汇

入中北太平洋 . 位于太平洋低纬地区的南极上层绕

极深层水(UCDW)沿 3000~3500 m 的水深传输, 它主

要向西流往巴布亚新几内亚的北部 , 然后汇入菲律

宾海(图  1). 但由于以往对北太平洋西部深水流通历

史的了解有限 , 目前尚不清楚这些水团的分布在过

去是否发生过变化 (比如伴随着印尼海道的关闭的  

过程).  

海洋自生沉积物(如铁锰结壳)的 Nd 同位素组成

被认为是示踪海洋环流的可靠指标[6~12]. Nd 在海水

中的存留时间使得 Nd 同位素信号一方面可以随洋流

长距离迁移并被区分出来 , 另一方面又不会在全球

尺度上被混合均匀[8,13]. 北太平洋深水 Nd 同位素组

成的不均一性, 使得 Nd 同位素能够作为示踪该区域

现代和过去水体变化的有利工具[6,14~16]. 中北太平洋

和中太平洋广泛分布的铁锰结壳是记录这一区域过

去深水 Nd 同位素变化的良好载体. 我国大洋协会在

这一区域的多次航次采集了数量丰富的结壳样品 , 

因此本文利用结壳样品重建了北太平洋西部马里亚

纳岛弧附近深水的 Nd 同位素演化, 以期还原该区域

过去的洋流变化.  
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Ling 等人[6,9]通过北太平洋中部结壳的研究发现, 

随着年龄变轻, 结壳Nd 值逐渐变大, 这表明了富放

射成因 Nd 的岛弧输入对结壳的影响逐渐增强. 尤其

是最近 15 Ma 以来, 结壳Nd 值增长速度显著变大, 

但目前仍不清楚这一变化的确切原因 . 回答这一问

题的关键在于如何区分风化输入和洋流变化输入 . 

以往基于 Nd 同位素的古海洋学研究通常在一个位置

仅有一个记录, 因而缺乏与深度相关的 Nd 同位素演

化信息[6,9,10,17,18]. 而深水 Nd 同位素组成可能会随着

风化输入 , 沉积物-海水交换 , 深水环流的变化而变

化, 使得单一水深结壳研究很难区分 Nd 同位素组成

变化是由物源变化引起 , 还是由所研究的具体位置

的洋流变化引起. 为了弥补这个不足, 本研究选取马

里亚纳岛弧东部同一地理位置不同深度 (~1530 m, 

~2700 m)的两块铁锰结壳, 通过研究它们的 Nd 同位

素组成随时间的演化来探讨深水古海洋环流变化(图

1). 这两块结壳周围的现代海水为北太平洋深水与

注入该区的南大洋成分水之间的混合 , 因此这两块

结壳 Nd 同位素组成的演化, 可示踪北太平洋深水与

南大洋成分水之间循环混合的变化情况 , 为北太平

洋西部过去的深水循环模式提供重要信息.  

1  样品和分析方法 

本文研究的两块铁锰结壳 MDD53(17°26′34″N, 

150°17′18″E, 厚 121 mm, 水深: ~2700 m)和 MKD13 

(16°51′8″N, 149°47′55″E, 厚 80 mm, 水深: ~1530 m)

均是中国大洋协会航次样品 , 采自北太平洋西部马

里亚纳海沟附近. 结壳 MDD53 呈致密板状, 表面较

光滑, 而 MKD13 相对疏松多孔, 表面粗糙, 呈微葡

萄状.  

铁锰结壳的准确定年一直是该研究领域中的一

个难题. 所采用的定年方法主要有不平衡 U 系同位 

 

图 1  北太平洋西部铁锰结壳位置图(MKD13, MDD53, D11-1[6], Tasman[19])和该区域内的主要洋流[5,20] 

研究位置附近实测现代海水剖面Nd同位素站位为TPS 24 271-1[14]. 橘黄色实线代表表层和中层洋流(<1500 m); 紫红色实线代表上层南大洋成

分的水(约 2000~3500 m); 深蓝色实线代表下层南大洋成分的水(>4000 m). NEC, 北赤道流; EUC, 赤道潜流; SEC, 南赤道流; UCDW, 南极上 

层绕极深层水; LCDW, 南极下层绕极深层水  
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素测年法、10Be 测年法、生物地层学法、磁性地层学

法、Os 同位素地层学法和 Co 含量经验公式法等, 但

这些方法对确定结壳年龄都存在一些局限性 [8,21,22]. 

不平衡 U 系同位素测年法受制于较短的半衰期, 只

能准确测到铁锰结壳 400 ka 以内, 无法用于百万年

尺度的定年 [23~25]. 而生物地层学法由于结壳中生物

化石非常稀少且保存不完整使其定年难度较大 , 往

往定年结果精度不高 , 而且得出的结壳年龄不连

续 [26,27]; 磁性地层学法则由于制样方法和分析技术

难度较大, 难以获得广泛应用[28,29]; Os 同位素地层学

法是基于结壳记录了海水 Os 同位素的演化, 而白垩

纪末以来海水的 Os 同位素组成除总体呈增长趋势外, 

演化曲线的最主要特征是~65.5 Ma 时出现的显著低

谷(可能与 K-T 界线处陨石对地球的撞击事件有关)[30]

以及~34.5 Ma 时出现的明显低值(可能与始新世末强

的超基性岩风化事件和地外物质的输入有关)[31], 这

两个低值成为结壳 Os 同位素地层学法定年的锚点, 

因而这种方法更适合于长尺度结壳整个新生代的定

年 [32~36]. 由于在本文研究的时间范围内缺少特征的

Os 同位素事件, 所以也会存在 Os 同位素演化曲线比

对困难的问题, 仍然会有不确定的年龄误差.  
10Be 定年是在本文研究时间尺度内的一个较准

确的定年手段. 但是 10Be的半衰期较短, 只能准确测

到 10 Ma, 更老的年龄则需要依靠外推估测 [6,37,38]. 

此外 10Be 分析周期长、费用昂贵, 限制了它的广泛应

用. 而 Co 含量经验公式法由于简便易行, 是新生代

结壳较为常用的测年方法 [9,39~46]. 由于结壳中的 Co

是水成来源, 它在海水中滞留时间较短, 并且与锰的

氧化物、氢氧化物胶体表面结合, 当海水中 Co 被锰

的氧化物或氢氧化物胶体颗粒清扫时, Co2＋被氧化为

Co3＋, 化学性质变稳定[47,48], 这种特殊的化学过程使

得 Co 输入海水铁锰结壳的通量比较稳定[39], 因此假

定海水中 Co含量不变, 且 Co在海水和铁锰结壳之间

的分配系数不随时间改变 [40], 那么从海水进入结壳

的 Co 通量是恒定的, 生长速率大的结壳 Co 含量低, 

生长速率小的 Co 含量高[39]. Frank 等人[49]发现太平

洋结壳 Co 定年结果与 10Be 测年法在 10Be 测年的有

效时代内结果较为一致; Ling 等人[9]的研究表明, 无

沉积间断、无磷酸盐化的结壳 Co 定年结果与沉积

Os和 Pb同位素演化线所指示的年龄相吻合. 因此 Co

经验公式法能可靠地估计新生代无沉积间断、无磷酸

盐化部分的铁锰结壳的年龄 . 本次研究根据电子探

针所测得的 Co 含量数据, 采用 Co 含量经验公式法, 

对结壳进行定年.  

Puteanus[50]指出部分老世代结壳层受富钙和富

磷酸盐孔隙水的渗透, Co 被部分溶解. Puteanus 等

人[41]针对太平洋海山结壳磷酸盐化的老壳层 Co 的流

失, 并根据观察到的老世代壳层中 Mn/Co 与磷灰石

含量之间的负相关关系, 提出了求得初始 Co 含量的

公式:  

Co(x)′=Co(x)m[Mn/Co(x)]/[Mn/Co(b)], 
 (如果[Mn/Co(x)]/[Mn/Co(b)]>1), (1) 

 Co(x)″=Co(x)′/(10.05P), (2) 
其中, Co(x)′为老世代结壳 x 层的第一次校正 Co 含量; 

Co(x)m 为老世代结壳 x 层的实测 Co 含量; Mn/ Co(x)为

老世代结壳 x 层的实测 Mn/Co 比值; Mn/Co(b)为新老

世代结壳边界层实测 Mn/Co 比值; P 为老世代壳层

第 x 层的磷灰石组分含量与年轻世代壳层平均磷灰

石含量的差值; Co(x)″是考虑到磷酸盐化对 Co 的活化

而进行了第二次校正的老世代结壳 x 层的 Co 含量.  

Manheim 和 Lane-Bostwick[40]建立了低 Co 含量

的铁锰结壳生长速率公式:  

 R＝0.68/[w(Co)]1.67, (3) 

式中, R 为结壳的生长速率(mm/Ma); w(Co)为 Co 的质

量百分含量 , 样品中碎屑沉积物的重量含量必须低

于 0.0012%.  

电子探针分析在南京大学内生金属矿床成矿机

制研究国家重点实验室完成, 所用仪器为 JXA-8100

电子探针分析仪. 在进行电子探针分析之前, 将两块

结壳样品分别用环氧树脂封固(在真空烘箱中抽真空

和温度为 40℃条件下固化), 以防止样品在切割过程

中碎裂 , 然后切割出平行于生长方向的板条状剖面 

(约 8 cm×4 cm×2 cm), 制成电子探针片. 整个过程中, 

要进行多次环氧树脂固定和切割, 然后进行抛光、清

洗、烘干(50℃), 最后喷碳干燥后用电子探针对结壳

剖面的 Mn, Fe, Si, Al, P, Ca, Co, Sr, Ni, Cu, Pb 等元素

进行点分析 . 分析测试条件如下 : 仪器加速电压为

15 kV, 束流为 20 nA, 束斑直径为 2 m.  

为了分析结壳 Nd 同位素组成, 在结壳生长方向

上每隔 1~5 mm 取一个样品, 每个样品钻取粉末约 

10 mg. Nd 同位素分析在南京大学内生金属矿床成矿

机制研究国家重点实验室完成. 采用 LN 树脂和盐酸

淋滤来进行 Nd 化学分离, Nd 同位素比值测定所用仪

器为 Finnigan Triton TIMS. 143Nd/144Nd 比值测定过 
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程中质量歧视效应采用 146Nd/144Nd=0.7219 进行校正. 

样品测试期间标样 JNdi-1的重复测试精度为 0.512121± 

2 (2外部标准偏差, n=15).  

2  分析结果 

电子探针分析结果显示, 结壳 MDD53 较老部分

(63.0 mm 以下)发生了磷酸盐化; 而 MKD13 的 P 含

量很低 , 说明中新世以来没有经过磷酸盐化 . 结壳

MKD13 的 Co 平均含量分别为 0.40%, 用 Manheim

和 Lane-Bostwick [40]提出的式(3)计算出底部年龄为

30.0 Ma; 结壳 MDD53 未磷酸盐化部分的 Co 平均含

量为 0.69%, 磷酸盐化部分的 Co 含量按照 Puteanus

等人[41]提出的式(1)和(2)进行修正, 再按 Manheim 和

Lane-Bostwick [40]提出的模式式(3)计算生长速率, 得

出 MDD53 底部的年龄为 72.2 Ma, 与中北太平洋结

壳年龄[9]相似.  

基于 Co 含量经验公式法给出的年龄结果见图 2

和表 1. 结壳 MKD13 总体生长速率为 2.67 mm/Ma. 

在过去的~20 Ma, 生长速率变化很小, 平均值为 2.80 

mm/Ma. 结壳 MDD53 在上新世以来生长速率和

MKD13 类似 , 新近纪阶段生长速率明显变慢(~0.9 

mm/Ma). MDD53 总体平均生长速率为 1.66 mm/Ma, 

在~20 Ma 以来大约是 1.18 mm/Ma. 结壳 MDD53 和

MKD13 的 Nd 同位素随时间演化的变化趋势见图 3

和表 1. 很明显, 它们呈现不同的演化趋势. 在中新

世, 结壳 MKD13 的Nd 值持续上升(Nd 值从4.5 升高

到3.2)时 , 而结壳 MDD53 的Nd 值相对保持稳定

(4.1~4.8). 在上新世, MDD53 的Nd 值有一个明显

的升高(从4.6 到3.2), 但是 MKD13 则没有. 可见, 

这两块结壳记录了明显的 Nd 同位素演化解耦.  

由于我们主要关心与印尼海道逐渐关闭有关的

北太平洋西部的深水循环 , 因此本文只关注早中新

世以来的 Nd 同位素变化. 另一方面, 发生磷酸盐化

的较老结壳部分的 Co 定年结果可能存在误差、以及

板块运动对结壳沉淀位置的影响 , 可能使较老结壳

部分的 Nd 同位素对海水的演化记录变得不很确切, 

将不包含在本文讨论范围之内.  

在上述的年龄模式下, 结壳 MKD13 的Nd 值的

明显上升主要发生在中新世 , 在上新世和第四纪保

持稳定; 而 MDD53 的Nd 值的明显上升主要发生在

上新世. 但是, 考虑到 Co 经验公式得到的年龄往往

因无法识别沉积间断而导致年龄误差 , 我们通过邻

近区域其他 Nd 同位素的记录来进一步对这两块结壳

的年龄可靠性进行约束. 首先, 结壳 MKD13 与附近

相似水深的结壳 D11-1(11°38′54″N, 161°40′E, 水深

约 1700 m)[6]的 Nd 同位素演化趋势的相似性支持了

MKD13 年龄的基本合理性 (图  4(a)) .  第二 ,  结壳

MDD53 的Nd 值在上新世的明显升高仅发生在结壳

~0.5 cm厚度范围内(从结壳表层向下9.5 mm到5.5 mm, 

见表 1). 如果这种升高速率与 MKD13 和 D11-1 在超

过 10 Ma 的缓慢上升一致的话, 结壳 MDD53 的生长

速率就要小于 0.5 mm/Ma, 而这种生长速率远远小于

文献报道过的水成铁锰结壳速率(1~15 mm/Ma[37,41,54]). 

从结壳 MDD53 的手标本上看, 该样品表现出连续的

生长模式, 没有明显的生长间断. 此外, 位于印尼群

岛东部的沉积钻孔 Site 807(3°4′N, 156°4′E, 水深约

2815 m)中碳酸盐组分的 Nd 同位素[55]和 MDD53(水

深约 2700 m)的 Nd 同位素演化趋势非常相似(图 4(b)):  

 

图 2  基于 Co 含量经验公式法计算得到的铁锰结壳的年龄与深度的关系 
(a) 两块结壳的整体趋势; (b) 过去~20 Ma 以来结壳的年龄随深度的变化 
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表 1  北太平洋西部铁锰结壳 MKD13 和 MDD53 的 

Nd 同位素组成 

样品号 
结壳表层 

向下深度(mm) 
年龄 

(Ma) 

143Nd/144Nd 
(2) 

Nd
a) 

MKD13-0 0 0 0.512471±2 3.26 

MKD13-1 1.0 0.4 0.512470±2 3.28 

MKD13-2 3.0 1.0 0.512471±3 3.26 

MKD13-3 5.0 1.3 0.512479±6 3.10 

MKD13-4 7.0 2.2 0.512467±6 3.34 

MKD13-5 10.0 2.7 0.512472±6 3.24 

MKD13-6 14.5 3.3 0.512472±5 3.24 

MKD13-7 17.0 3.9 0.512473±6 3.22 

MKD13-8 21.0 5.5 0.512470±2 3.28 

MKD13-9 24.0 6.2 0.512458±6 3.51 

MKD13-10 27.0 6.9 0.512447±2 3.73 

MKD13-11 31.0 7.9 0.512436±1 3.94 

MKD13-12 35.0 9.3 0.512431±1 4.04 

MKD13-13 39.0 10.3 0.512420±2 4.25 

MKD13-14 43.0 11.0 0.512414±2 4.37 

MKD13-15 47.0 12.2 0.512409±2 4.47 

MKD13-16 51.0 14.5 0.512400±2 4.64 

MKD13-17 56.0 20.0 0.512408±4 4.46 

MDD53-0 0 0 0.512457±2 3.53 

MDD53-1 2.0 0.6 0.512446±2 3.75 

MDD53-2 3.75 1.6 0.512447±1 3.73 

MDD53-3 5.5 2.1 0.512472±3 3.24 

MDD53-4 6.5 2.5 0.512435±4 3.96 

MDD53-5 9.5 4.1 0.512403±8 4.58 

MDD53-6 10.5 5.3 0.512421±2 4.23 

MDD53-6 重复样 10.5 5.3 0.512426±2 4.14 

MDD53-7 11.5 6.1 0.512421±3 4.23 

MDD53-8 12.5 7.8 0.512411±4 4.43 

MDD53-9 13.5 8.6 0.512392±2 4.80 

MDD53-10 15.5 10.7 0.512412±2 4.41 

MDD53-11 17.5 12.3 0.512403±3 4.58 

MDD53-12 20.5 16.1 0.512392±2 4.80 

a) 结壳样品 Nd 同位素组成采用Nd 值表示, Nd 值与 143Nd/144Nd

比值的关系为Nd=[(143Nd/144Nd)样品/(143Nd/144Nd)CHUR1]×104, 式中

(143Nd/144Nd)样品为样品测定值 , (143Nd/144Nd)CHUR 为球粒陨石的现

代比值 (0.512638[51]). 由于所研究的结壳年龄段 (20 Ma)相对于
147Sm 的半衰期(1.06×1011 a[52])而言很短, 并且结壳的 147Sm/144Nd

比值不高(~0.11)[6], 因此该时间段内 147Sm 衰变产生的 143Nd 相对

于 海 水 随 时 间 的 变 化 而 言 微 不 足 道 , 故 结 壳 样 品 测 定 的
143Nd/144Nd 比值无须进行 147Sm 衰变产生 143Nd 的校正[6,9]. 换言之, 

结壳样品的现代 143Nd/144Nd 测定值即可代表结壳样品形成时的
143Nd/144Nd 值  

 

图 3  太平洋结壳的Nd 值和年龄的关系 
结壳 D11-1 的 Nd 同位素数据引自 Ling 等人[6], 其年龄数据以 10Be

定年[6]为基础并根据 Tl 同位素[53]做了少量修正, 结壳 Tasman 的数据 

引自 van de Flierdt 等人[19] 

即从约 15~5 Ma 之间变化很小, 而在上新世迅速升

高. 所不同的是, Site 807的 Nd同位素组成比 MDD53

系统地富放射成因高约 1 Nd, 其原因可能与边界沉积

物和海水的相互作用有关[56,57](但确切原因需要后续

工作进一步研究). 值得注意的是, 钻孔 Site 807 和结

壳 MDD53 的有些峰值并不完全相互对应. 最明显的

是 5 Ma 以来, Site 807 的Nd 极大值出现在上新世

(~3.2 Ma), 但是 MDD53 却出现在第四纪早期(~2.1 

Ma), 这可能是由于结壳 Co 定年误差(约 1~2 Ma)所致, 

但这样的误差对讨论 Nd 同位素从早中新世以来长尺

度演化的影响较小 . 本文分析的结壳 MDD53 和

MKD13 Nd 同位素演化趋势之间显著的差异(图 3)不

可能是由 Co 定年误差引起的, 因为无论怎样校正这

两块结壳的年龄, 它们的 Nd 同位素演化趋势都是不

一致的.  

3  讨论 

3.1  中新世以来印尼海道浅层-中层水流通受限

以及南大洋成分水对西北太平洋深水的控制 

早中新世-中中新世, 结壳 MDD53 和 MKD13 的

Nd 值相似(4.0~4.8) (图 3), 呈现典型的南大洋成分

海水的特征[16]. 在中新世, 结壳 MDD53 的 Nd 同位

素组成总体保持稳定 , 而 MKD13 的Nd 值升高了 
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图 4  本文研究的两块结壳与附近相似水深的 Nd 同位素记录对比 
(a) 浅水结壳MKD13与D11-1, D11-1的Nd同位素数据引自Ling等人[6], 其年龄数据以 10Be定年[6]为基础并根据Tl同位素[53]做了少量修正; (b) 

深水结壳 MDD53 和西太平洋沉积钻孔 Site 807 碳酸盐组分, 碳酸盐组分数据引自 Gourlan 等人[55] 

超过 1 Nd. 一种可能的解释是 15~20 Ma 以来, 以边

界流或表层风化形式带来的岛弧输入的 Nd 增加了. 

然而, 结壳 Pb同位素的证据表明在过去的 10 Ma, 太

平洋岛弧的风化并没有加强 [19]. 另外 , 新生代太平

洋岛弧的突然增加主要发生在上新世和第四纪[58~61], 

并非中新世. 因此, 这种放射性风化通量本身的加强

并不能很好地解释我们所观察到的结壳 MKD13 Nd

值的升高 . 另一种解释则是通过西南太平洋进入研

究区的南大洋成分的水通量减少了. 然而, 位于西南

太平洋相似水深的结壳 Tasman(28°34.0′S, 163°00.0′E, 

水深约 1700 m, 图 3)的Nd值却在早中新世-中中新世

保持相对稳定 [19], 排除了进入研究区的南大洋成分

的水通量减少的可能性.  

因此结壳 MKD13 的低Nd 值应该是早中新世南

大洋成分的表层和中层水(以贫放射成因 Nd 为特

征 [55]) 从印度洋通过印尼海道直接输入造成的 . 

Meynadier 等人[62]提出过类似模式. Gourlan 等人[55]

也认为 14 Ma 之前存在从印度洋流入太平洋的浅层

和中层水. 处于海水浅层的结壳 MKD13 的Nd 值升

高, 反映了从印度洋流入北太平洋的贫放射成因 Nd

海水的减少.  

如果上述模式对结壳 MKD13 的解释成立的话, 

那么该段时间内处于海水深层的结壳 MDD53 的 Nd

同位素组成直观上应该发生相应的变化. 但是, 我们

观测到的两块结壳 Nd 同位素却有着明显不一致的演

化趋势. 只有在下述情况下, 才能同时解释浅水和深

水处的两块结壳的 Nd 同位素演化, 即流经印尼海道

的深水交换在早中新世之前就已停止 , 而早中新世

流经该海道的海水交换只发生在中浅层海水 . 目前

该海道演化的重建有以下几种手段: 板块运动模型, 

生物地层学对比, 有孔虫的 C-O 同位素分析. 印尼地

区新生代地质和板块构造演化的对比研究可以参考

Hall[60]. 在现代, 印尼海道只能允许非常有限的太平

洋-印度洋表层海水的交换 . 然而, 比较公认的是在

25 Ma 以前澳大利亚-亚洲之间存在很宽的海道, 使

得印度洋和太平洋的深水可以自由交换. 在约 25 Ma, 

板块边界发生重塑 , 新几内亚板块和东南亚板块发

生碰撞 [56,59,60], 这时深水(>2000 m)的流通有可能已

受到很大的限制 . 这一观点得到了早中新世海道两

边深水氧同位素证据的支持[63]. 因此我们推断 10~15 

Ma 以来印尼海道的关闭只会影响浅层和中层海水

(MKD13)的 Nd 同位素组成 , 而没有影响到深水

(MDD53)的 Nd 同位素组成.  

目前中北太平洋海水(1000~5000 m)的总体Nd 值

变化范围很小 (3~5). 该地区现代海水剖面 (图  1, 

TPS 24 271-1)的实测表明水深在 1530~2700 m 之间

的 Nd 同位素组成差别并不大[14]. 结壳 MKD13 和

MDD53 表层的Nd值也相似. 考虑到现代北太平洋西

部海水的这种均一性, ~5 Ma以前两块结壳的Nd值之

间大于 1 Nd 的差异是有重要意义的, 即说明当时洋

流情况与现代不同 . 来自中国附近边缘海的大陆非

放射成因 Nd 不可能是造成 MDD53 贫放射成因 Nd 的

主要原因, 理由如下: 发源于北太平洋热带水(NPTW) 

的现代黑潮就具有非常负的Nd 值[64]. 若这些来源的

海水影响到 MDD53 的 Nd 同位素组成, 则它们也会

影响较浅水层的 MKD13. 实际上从早中新世到中中
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新世, MKD13 比 MDD53 反而更快地变得富放射成因

Nd(图  3). 因此, 我们认为~5 Ma 以前 MDD53 的Nd

值较低反映了南大洋成分深水对北太平洋西部深水

有重要贡献, MDD53 的Nd 值演化反映了中新世来自

太平洋南部的南大洋成分的深水西边界流(如 , Nd= 

4.5~5.0[15])控制了 MDD53 所处水深的 Nd 同位素. 

值得注意的是, 中新世结壳 MDD53 的Nd 具有起伏

变化的特点(图 3). 这些变化不大可能是岛弧风化输

入或边界交换对北太平洋西部表层海水影响的结果, 

因为这种变化并没有表现在较浅水深的结壳 MKD13

上, 并且中新世 MDD53 的Nd 值在所有报道过的相

似水深的中北太平洋结壳 [19]中是最低的(4.0~5.0). 

因此我们认为这可能是由于南大洋成分的深水通过

太平洋西部边界进入该区的通量波动造成的.  

3.2  上新世以来现代太平洋西部深水循环的演化 

关于太平洋和印度洋的表层至温跃层水团经印

尼海道交换最终受到限制的时间仍有争议 . Kennett

等人 [65]认为晚中新世整个热带太平洋地区浮游有孔

虫组合的类似性反映了印尼海道在 8 Ma 前就已有效

关闭. 与此相反, Cane等人[66]认为通过该海道进入印

度洋的表层海水源区从南太平洋转换成北太平洋 , 

而印尼板块的最后重组发生在 5~3 Ma, 因而流经印

尼海道的水体交换最终受限也应发生在 5~3 Ma. 

Srinivasan 等人 [67]根据有孔虫的证据认为只有在 5 

Ma 以后, 印尼海道才是深水浮游有孔虫有效的生物

地理屏障. 印度洋海洋碳酸盐 Nd 同位素研究证实, 

中新世原先存在的印度洋赤道急流在 4~2.5 Ma 以后

明显减弱, 认为这与印尼海道在 4~2.5 Ma 最终关闭

有关 [55]. 本文的数据同样支持印度洋和太平洋之间

的最终受限可能发生在上新世以后这一观点, 如图 3, 

浅层结壳 MKD13 在~5 Ma 以后 Nd 同位素组成几乎

没有变化.  

与此相反, 深水结壳 MDD53 在上新世表现出显

著的Nd 值的升高. 可能的原因有: (ⅰ) 南极绕极深

水的 Nd 同位素组成发生了变化; (ⅱ) 来自表层和中

层海水的富放射成因的 Nd 输入增加, 或与火山物质

(比如西南太平洋岛弧 )沿南极上层绕极深层水

(UCDW)路径(图 1)的“边界交换”[66,67]加强; (ⅲ) 南大

洋成分的深水输入减少.  

以往的研究表明在这个阶段南极绕极深层水的

Nd同位素组成相对稳定, 因此它本身的 Nd同位素组

成发生改变是不大可能的 . 只有当岛弧输入的增加

没有改变北太平洋表层和中层水的总体 Nd 同位素组

成的情况下, MKD13 的 Nd 同位素组成对岛弧风化输

入的敏感性才会不如 MDD53. 但是我们认为这种情

况也不大可能 . 首先 , 岛弧沉积物呈现典型的正Nd

值的特征 [19], 因此如果岛弧侵蚀作用确实逐渐加强, 

并为研究区带来富放射成因的 Nd, 考虑到风化输入

包括沉积物-海水交换主要发生在海水深度小于 1500 m

的上部海洋, 那么处于浅层水(1530 m)的结壳 MKD13

的 Nd 同位素组成对岛弧输入应该更敏感. 而且, 西

南太平洋的结壳 Tasman(28°34.0′S, 163°00.0′E, 水深

约 1700 m, 图 3)表现出与 MDD53 相似的Nd 值升高

的特征[19], van de Flierdt 等人[19]认为这可能反映了南

赤道流(SEC)的改向而不是风化输入的变化, 支持该

阶段深水循环的重组 . 目前虽然不能直接排除南大

洋成分深水在其路径上与火山物质的交换对 MDD53

的Nd 值在早上新世的影响, 但是下面两个间接的证

据说明这种影响很小. 第一, 与结壳 Tasman(图 3)相

似, MDD53 的Nd 值在达到中北太平洋中层水的 Nd

同位素组成时就停止升高了 , 说明中北太平洋中层

水可能仍然是两块结壳放射成因的端元组分之一 , 

而不需要其他放射成因来源的 Nd[12]. 第二, 边界沉

积物-海水交换需要来自表层和中层水的放射成因岛

弧沉积物输入的增强, 而浅层结壳 MKD13 却没有表

现出相应的 Nd 同位素组成变化. 综上所述, 上述(ⅰ)

和(ⅱ)两种可能性都很小.  

我们认为上述(ⅲ)可能性最大, 即早上新世结壳

所处~2700 m 水深处来自南大洋深水贫放射成因 Nd

的海水通量明显减少, 从而北太平洋富放射成因 Nd

的海水所占比例相应增加, 被该深度的结壳 MDD53

所记录——其Nd 值在上新世明显升高. 从第四纪以

来, 结壳 MDD53 和 MKD13 的Nd 值差别很小, 说明

它们已经具有相似的来源. 值得注意的是, 上新世以

来这两块结壳样品生长速率亦趋近一致(图 2). 从现

代海水剖面 TPS 24 271-1 上可以看出, ~4000 m 以下

的海水呈现出典型的南大洋成分水的特征 (Nd: 

4.5~5.0)[14]. 我们在前面已提到, 现代南极上层绕

极深层水(UCDW), 在 3000~3500 m 的深度经所罗门

台地东部(图  1)向北大西洋西部流去, 大部分水不直

接汇入马里亚纳盆地 , 而是在巴布亚新几内亚岛弧

附近向西转入菲律宾海[2,5]. 然而, 5 Ma 以前的洋流

格局有可能不是这样的 . 南极上层绕极深层水
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(UCDW)东部分支在~5 Ma 前可能更强, 而这种流通

在上新世开始减弱. 但是, 局部流通的减弱不一定意

味着进入北太平洋的洋流总体通量增加或减少 . 然

而, 仅仅通过本文提供的 Nd 同位素数据还不能清楚

地说明这种南大洋成分深水流通量改变的具体机制. 

与板块运动相关的海底地形的改变和南大洋高纬度

水体的温度变化 , 都可能对进入该研究区西边界流

的强度或深度有着重要影响 . 欲弄清上新世北太平

洋西部洋流循环模式仍需更多的工作 . 西南太平洋

结壳 Tasman 的 Nd 同位素记录[19]和西北太平洋的结

壳 MDD53 从早上新世以来非常相似, 反映了当印尼

海道完全关闭后 , 西太平洋深水循环可能在南北半

球大致是耦合的.  

结壳 MDD53 和 MKD13 的 Nd 同位素演化在第

四纪的相似性标志着现代深海环流模式在北太平洋

西部的成熟. 而北太平洋西部表层海水现代洋流循环

模式具有在约 3~4 Ma 形成的西太平洋暖池(WPWP)[68] 

和在 3 Ma 时黑潮加强[69,70]的特征. 而整个第四纪赤

道和西南太平洋深水的 Nd 同位素组成的接近以及结

壳之间 Nd 同位素组成的均一化趋势, 表明西太平洋

水团的混合加强可能发生在第四纪.  

4  结论 

本文通过两块铁锰结壳 Nd 同位素的时间序列, 

揭示了早中新世以来北太平洋西部深水环流的变化. 

经纬度相同但深度相差上千米的两块结壳的 Nd 同位

素特征 , 为区分风化输入变化和洋流循环变化提供

了可能. 我们认为沿着 MDD53 水深范围的南大洋成

分边界流从早中新世到晚中新世都存在 . 在这段时

间里, MKD13 的Nd 值升高, 反映了印尼海道的陆续

关闭使得太平洋和印度洋的表层中层水交换的逐渐

停止. 早上新世以后, MKD13 的 Nd 同位素组成没有

发生变化 , 表明印尼海道最终关闭的时间可能在早

上新世 , 这个时间与以往研究的许多其他证据相吻

合. 另一方面, 上新世 MDD53 的Nd 值的骤增, 表明

这段时间内, 流入结壳 MDD53 区域~2700 m 深度范

围的贫放射成因南大洋成分的水通量开始减少 . 本

文对中新世以来北太平洋西部深水环流变化模式提

出了初步的认识 , 同时也为与西南太平洋古洋流研

究[19]的对比提供了可能.  
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