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摘要    利用 Os 同位素地层学方法结合钴含量经验公式, 确定了分布于太平洋海山的两个

富钴结壳的生长年龄, 其中 MHD79 自距今 75 Ma 开始生长, 经历了 4 次生长间断, 分别在

63~59, 51~42, 38~33 和 25~11 Ma. MP3D10 推测于距今 62 Ma 以前开始生长, 其间经历了 5
次生长间断, 分别在 62~59, 51~40, 38~33, 23~11 和 8~4 Ma. 通过与前人的研究成果包括

ODP144 航次以及中太平洋海山的结壳 CD29-2, N5E-06 和 N1-15 进行对比研究, 发现它们比

较一致的 5 个生长与间断时期与新生代海洋演化过程存在着密切的关系. 古新世碳同位素最

高期(PCIM)全球海洋生产力上升, 刺激了海山结壳的生长, 富钴结壳的第一个生长间断(Ⅰ)
结束. 古新世-始新世最暖期(PETM), 虽然海水的垂直交换减弱, 但强烈的陆地化学风化致

使大量的陆源营养物质输入, 生物生产率上升, 没有发生结壳的生长间断. 而早始新世气候

最佳期(EECO)距今 52~50 Ma, 两极温暖, 纬向温度梯度小, 风驱海洋循环及上升流活动微

弱, 陆地风化作用亦减弱, 开放大洋的生物生产力下降, 富钴结壳再次出现生长间断(Ⅱ). 中
始新世早期-始新世晚期、渐新世是一个长期渐进的变冷过程, 海洋循环和上升流活动增强导

致的生物生产力上升, 并由此造成水成成因元素 Fe, Mn 和 Co 及生物成因元素 Cu 和 Zn 含量

增加, 是研究区最有利于富钴结壳生长的阶段(生长期Ⅲ, Ⅳ), 其间的间断期Ⅲ对应于始新

世-渐新世界线, 推测与始新世-渐新世之交的全球气候转型、天体撞击事件有关. 中新世早至

中期研究区富钴结壳经历的一次较大规模的生长间断(间断期Ⅳ), 推测与中新世早期短暂的

气候回暖, 南极底流的暂时退缩有关. 其后南极冰盖扩展, 底层水环流增强, 大洋肥力增加, 
一度中断的结壳于中新世晚期又继续生长(生长期Ⅴ). 
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富钴结壳是指主要分布于海山区, 呈层状、皮壳

状和部分呈砾状、结核状产出的铁锰沉积物, 也称铁

锰结壳或锰结壳[1,2]. 它主要发育在最低含氧带以下, 

碳酸盐补偿深度以上, 水深 1000~3500 m的水下平顶

海山上[3]. 富钴结壳富含Co, Mn, Pt, Ni, Cu等经济价

值较高的金属和稀土元素 [1,4], 据Halbach等 [5], 中太
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平洋结壳Co平均含量为 0.79%, 因此是现代海洋中最

具潜在经济价值的矿产类型之一.  
已有的研究证明, 富钴结壳形成时古海洋环境

的变化明显影响到结壳的生长以及主要成矿元素和

化学组成. 如潘家华等[3]对麦哲伦海山结壳的研究认

为, 该结壳三层构造界面间, 特别是构造和色泽发生

“突变”的下/中层界面间于渐新世/中新世边界附近开

始生长的特征 , 似乎蕴含着该特定时间古气候“骤
变”(由冷变暖)的重要信息. 而始新世/渐新世和渐新

世/中新世界面附近发生的磷酸盐化事件, 是海山结

壳贫钴的重要原因之一[6,7].  
尽管不同的结壳形成年代可能差异很大, 但晚

新生代是它们的主要形成期. 晚新生代是全球海洋

重大变革的时期, 由于地球板块运动改变了全球的

海陆分布格局和海洋环流系统, 引起了一系列重大

古海洋事件. 气候变冷与上升流发育导致生物生产

力增加, 最低含氧带发育; 底流的活动既降低了沉积

速率提供氧化环境, 又带来大量成矿物质, 所以南极

底层水、上升流、生物生产力、沉积间断等古海洋事

件和环境是控制和影响富钴结壳的形成和分布的主

要因素[8,9].  

精确地确定富钴结壳生长的年代框架, 通过富

钴结壳不同生长层的结构以及矿物学、地球化学特征

分析, 并与已有的古海洋古气候学研究成果进行对

比, 能够比较系统地了解生物生产力、碳酸盐补偿深

度、大洋环流、沉积间断和古气候条件等的变化对富

钴结壳生长的影响, 对认识富钴结壳成矿的古海洋

环境控制作用以及富钴结壳资源的勘查具有非常重

要的理论和实际意义.  
本次研究通过中太平洋海盆两侧海山上的两块

富钴结壳样品 Os 同位素地层学、超微化石生物地层

学、微量元素地球化学等的研究, 并与该区前人的研

究成果、国际大洋钻探 ODP144 航次的研究成果进行

对比, 分析研究区富钴结壳的生长发育规律, 探讨它

们与中新生代构造-海洋演化之间的关系.  

1  材料与方法 
本次分析的样品, 分别由 DY105-15 和 DY105- 

13 航次取自中太平洋海盆东西两侧. 结壳 MHD79 位

于马绍尔群岛海山链北端某海山, MP3D10 位于莱恩

群岛海山链西北端某海山, 样品地理位置和水深见

表 1 和图 1. MHD79 结壳采自水深 2621~2140 m 处, 

 
图 1  研究区海山富钴结壳样品分布 

海底地貌参考自文献[10] 
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表 1  结壳的地理位置、水深和年龄 a) 

样品 航次 经纬度 水深/m 结壳生长年龄与间断年龄 定年方法 

MHD79 DY105-15 163°16′E 
11°41′N 2621 75—63┅┅59—51┅┅42—38┅┅

33—25┅┅11—0 Ma 
Os 同位素地层学结合 Co 含量

经验公式 

MP3D10 DY105-13 165°26′W 
13°11′N 2293 ? —62┅┅59—51┅┅40—38┅┅┅33

—23┅┅┅11—8┅┅┅4—? Ma 

Os 同位素地层学结合 Co 含量

经验公式、超微化石生物地层

学 

871 ODP144 172°20′E 
5°33′N 1255 中始新世-早中新世 古生物地层学[10] 

872 ODP144 162°51′E 
10°05′N 1084 Campanian?-晚渐新世 古生物地层学[10] 

873-877 ODP144 164°55′E 
12°01′N 1334 Maastrichtian-早中新世 古生物地层学[10] 

878 ODP144 151°53′E 
27°19′N 1323 自新生代到早中新世(90~23 Ma)的任何

时间 古生物地层学[10] 

CD29-2 F7-86-HW 168°14′W 
16°42′N 2379 72—47┅┅43—35┅┅33—29.5┅┅

13.5—0 Ma 
Os同位素地层学结合Co含量经

验公式[11] 

N5E-06 大洋一号 中太平洋某海山  (59.7~)55.3—34.2(~32.8)┅?┅(4.5~)3.66
—1.58┅┅0.26—≤0.9 Ma 超微化石生物地层学[2] 

N1-15 大洋一号 中太平洋某海山  (23.2~)19?┅?┅≥1.95 Ma —<0.09 Ma 超微化石生物地层学[2] 
 a) —示结壳生长年龄, ┅┅示间断年龄 

 
结壳厚 9.7 cm, 呈板状, 从底到表面分为 6 层: 层 1
为致密层; 层 2 为较致密层; 层 3 为下疏松层, 夹有

较多的灰白-黄白色团块和细脉; 层 4为上疏松层, 夹
有黄白色细脉; 层 5 为较致密层; 层 6 为致密层, 主
要为柱状和层状构造 . MP3D10 结壳采自水深

2293~3183 m 处, 结壳厚 6.2 cm, 从底到表面分为 6
层: 层 1 为致密层; 层 2 为疏松层, 夹有大量黄白-黄
褐色团块和细脉; 层 3 为致密层; 层 4 为较致密层; 
层 5 为疏松层, 呈黑褐-黄褐色, 疏松多孔; 层 6 为较

致密层, 褐黑色, 呈致密块状(图 2). 
将两结壳平行其生长方向切割成约 2 cm 厚的片

状, 选用 1.0 mm 的合金钻头用台钻逐层取样, 单层

取样厚度约 1 mm, 重量约 2 g. 钻取的碎屑用玛瑙研

钵研磨成 <74 μm (200 目 ) 的粉末 . MHD79 及

MP3D10(图 2)分别取样 20 和 17 个, 在国家地质实验

测试中心使用电感耦合等离子体质谱仪 TJA X-series 
ICP-MS 进行 Os 同位素测定. 同时, 两结壳另取同样

层位样品, 在中国地质大学(武汉)地球科学学院应用

ICP-MS 进行微量元素分析.  
MP3D10 结壳在 Os 同位素取样的同样层位上, 

先用小刀将采样部位表面清理干净以免污染, 然后

在新鲜表面刮取样品粉末置于载玻片上, 加蒸馏水

涂抹均匀, 干燥后用中性树胶和盖玻片制成观察片. 
用德国 Zeiss 偏光显微镜放大 1000 倍(油镜)观察和鉴

定钙质超微化石.  

此外 , 本文还把 ODP144 航次在西太平洋

Limalok海山的 871 站位、Lo-En海山的 872 站位、

Wodejebato海山的 873-877站位和Mit海山的 878站位

结壳的资料 [10]以及中太平洋海山的结壳CD29-2[11], 
N5E-06 和N1-15 的资料[2]

 (地理位置和水深见表 1 和

图 1)与本文分析的两个结壳的特征进行了详细的比

较和综合研究. 

2  富钴结壳年龄的确定 
Manheim等 [12,13]在对太平洋地区结壳中Co, Fe, 

Mn含量与生长速率关系研究的基础上, 提出结壳生

长速率与这些元素含量之间存在着相关关系, 本文

据此计算了结壳MHD79 及MP3D10 的生长速率, 对
其中磷酸盐化部分老结壳进行了校正[14]. 图 3中红色

曲线为结壳MHD79 和MP3D10 据上述Co经验公式定

年形成的 187Os/188Os值变化曲线, 是一条连续的曲线, 
无从判断结壳的生长间断, 形象地暴露了该定年方

法最大的弱点. 本文将此曲线与全球海水Os同位素

组成的演化曲线[11]进行对比分析, 建立结壳MHD79
和MP3D10 的 187Os/188Os演化曲线(图 3), 据此确定这

两个结壳的生长和间断时间. 其中, MHD79 结壳的

Os同位素地层学定年方法详见文献[15], 其生长和间

断年龄如表 1.  
结壳MP3D10 187Os/188Os变化曲线与全球大洋海

水 187Os/188Os 演化曲线对比(图 3), 层 6 在 0~4 Ma 期
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图 2  富钴结壳 MP3D10 剖面照片(a)和分层取样位置(b) 
 

 

图 3  富钴结壳 MHD79(参考自文献[15]等)和 MP3D10 的 Os 同位素演化曲线 
 

间与海水 187Os/188Os 演化曲线基本吻合 ; 层 5 
187Os/188Os值与 8~11 Ma期间海水 187Os/188Os值相吻

合. 层 6与层 5之间呈现生长间断, 间断期为 4~8 Ma. 
层 4 187Os/188Os值则与 23~33 Ma期间海水 187Os/188Os
演化曲线相符. 层 5 与层 4 之间亦有生长间断, 间断

期为 11~23 Ma. 从 9 号样点开始 , 该结壳的
187Os/188Os值明显偏高, 形成的锇同位素演化曲线在

图中的位置高于相对应的海水 187Os/188Os演化曲线, 
但在形态上很相似, 至于样品的 187Os/188Os值偏高的

原因, 目前还不得而知. 从形态上推断 9 号样点附近

对应于 38~40 Ma期间, 由于该段较薄, 未单独分层, 
与上部的 10 号样点之间呈现出一个生长间断, 间断

期为 33~38 Ma. 层 3与层 2之间未呈现明显的生长间

断, 生长期对应于 51~59 Ma. 层 2 与MHD79 结壳年

龄相近的层 3 下部结构[15]非常相似. 这两层与层 4 的

生长间断为 40~51 Ma; 层 1 由于厚度较薄, 仅分析了

一个点的 187Os/188Os值, 推测其生长期间为 62 Ma前, 
与层 2 之间的沉积间断为 59~62 Ma(表 1). 超微化石

生物地层学也证实, 层 1 中见早古新世NP1 带的带化

石Markalius apertus, 年龄约为 64~65.5 Ma.  
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国际大洋钻探ODP144航次主要针对西北太平洋

富钴结壳分布区海山形成的地质历史进行研究 [10]. 
该航次在西太平洋海山分布区, 沿西北方向在 5 个连

续分布的海山 Limalok(871), Lo-En(872), Wodeje-
bato(873-877), Mit (878)和Takuyo-Diaisan(879-880)上
布钻(从 5°33'N, 172°20'E到 34°12'N, 144°18'E), 铁锰

结壳在各个海山均有发现. 海山火山岩基质之上的

沉积物自下而上由 3 个部分组成: (1) 浅水碳酸岩台

地; (2) 台地表层为卵石集合体岩床, 大约 3 cm厚的

铁锰结壳套在岩床顶部, 或海山被侵蚀的火山基质

顶部; (3) 远洋碳酸盐沉积. 生物地层学方法确定沉

积物年代, 远洋碳酸盐沉积的基部年龄与碳酸岩台

地的顶部年龄用来限定结壳的生长年龄, 其间的生

长间断则无法判断[10]. 各站位结壳的生长时间见表 1, 
其中 871 站位比较明确, 873-877 站位铁锰沉积性质

比较复杂, 集合体岩床位于Maastrichtian期碳酸岩台

地之上, 晚古新世到中始新世远洋碳酸盐充满了集

合体颗粒内的空间, 指出至少 3~4 个被铁锰结壳形成

和磷酸盐化的多重侵蚀分开的生物侵蚀时期, 也即

结壳在Maastrichtian到中始新世期间应有多次生长间

断 . 872 站 位 卵 石 集 合 体 和 铁 锰 结 壳 碎 片 被

Campanian期远洋有孔虫软泥包围. 集合体的生物地

层学研究指出, 至少有两个时期的铁锰结壳沉淀, 第
一个时期发生在晚Campanian早期和晚古新世, 第二

个时期发生在早始新世.  
CD29-2 结壳为F7-86-HW航次在中太平洋采得, 

结壳厚 125 mm, 上部 21 mm经 10Be定年, 并由钴含

量经验公式估算出平均生长速率 2.1 mm/Ma, 底部基

岩年龄为 81~86 Ma[11]. Klemm等[11]结合Os同位素曲

线和生长速率, 并参考基岩底部年龄, 确定出该结壳

的生长和间断时间(见表 1). 该结壳 52 mm(47 Ma)之
下磷酸盐化.  

N1-15 和N5E-06 为“大洋一号”调查船在中太平

洋采集的两块富钴结壳样品, 苏新等[2]采用超微化石

生物地层学方法对它们进行了定年, 确定两个结壳

上致密层为晚更新世的沉积, 而中疏松层为上新世

到中更新世的沉积, 两个结壳都没有发现可靠的晚

渐新世到中新世的化石记录. 其中N1-15 可能自中新

世 19~23.2 Ma开始生长, 中新世/上新世之间, 也即

19~1.95 Ma之间没有可靠的化石记录, 不能确定是否

有生长间断. N5E-06 自古新世 59.7~55.3 Ma开始生长, 
渐新世/上新世也即 34.2~4.5 Ma之间没有可靠的化石

记录, 不能确定是否有间断, 早更新世与晚更新世期

间也即 1.58~0.26 Ma之间有一时间长度为 1.32 Ma的
生长间断(表 1).  

3  富钴结壳的生长和间断 
综合本次及前人的研究成果, 研究区共有 9 块样

品获得了比较可靠的定年, 通过对这些富钴结壳的

生长及生长间断期作图(图 4), 我们发现有几期比较

一致的生长和间断期, 自下而上总结如下:  
(ⅰ) 生长期Ⅰ和间断期Ⅰ.  所研究的结壳中有

6 块出现在生长期Ⅰ阶段, Mit878 站位的结壳最早生

长时间可能是~90 Ma, Wodejebato873-877 站位可能

是Maastrichtian, Lo-En872可能是晚Campanian. 据Co
经验公式, 结壳MHD79 及MP3D10 在此阶段的平均

生长速率分别为 2.38和 1.7 mm/Ma. 间断期Ⅰ的时间

大致位于早古新世晚期距今 63~59 Ma前后 , 其中

MHD79 和MP3D10 结壳有此间断, ODP144 航次各站

位结壳生长时间是据上下沉积物年龄确定的[10], 其
间可能存在多次间断, CD29-2 没有发现存在此间断

的可靠证据[2].  
(ⅱ) 生长期Ⅱ和间断期Ⅱ.  所研究的结壳中有

7 块在生长期Ⅱ生长, 871 站位结壳尚未开始生长. Co
经验公式计算的结壳MHD79 及MP3D10 在此阶段的

平均生长速率较高, 分别为 3.01 和 3.3 mm/Ma, 结构

也都出现疏松层. 间断期Ⅱ时间大致位于早到中始

新世距今 51~43 Ma前后. 其中CD29-2, MHD79 和

MP3D10 结壳在此其间有明确的生长间断. ODP144
航次各站位结壳生长时间是据上下沉积物年龄确定

的[10], 无法判断结壳生长时间内是否有间断, N5E-06
在 55.3~49.7 Ma期间没有可靠的超微化石带年龄控

制点[2], 其间也有可能存在生长间断.  
(ⅲ) 生长期 Ⅲ和间断期 Ⅲ.  所研究的结壳中

有 8 块在生长期Ⅲ生长. Co 经验公式计算的结壳

MHD79 及 MP3D10 在此阶段的平均生长速率分别为

2.23 和 5.84 mm/Ma. 间断期Ⅲ时间大致位于始新世/
渐新世界线附近, 距今大约 37~33 Ma 前后. CD29-2, 
MHD79 和 MP3D10 结壳在此期间都有明确的间断, 
ODP 各站位仍然无法判断结壳生长时间内是否有间
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图 4  研究区富钴结壳样品生长期和生长间断期示意图 
 

断, N5E-06 没有可靠的化石记录[2], 不能确定是否有

间断.  
(ⅳ) 生长期Ⅳ和间断期Ⅳ.  所研究的结壳中有 

7 块在生长期Ⅳ生长 ,  Co 经验公式计算的结壳 
MHD79及MP3D10在此阶段的平均生长速率很接近,  
分别为 1.75 和 1.64 mm/Ma, 且结构也很相似, 都为 
较致密层. 间断期 IV 非常明显, 且延续时间较长, 大 
致位于早中新世至中中新世, 距今约 23~13.5 Ma 前 
后. CD29-2, MHD79和MP3D10结壳在此阶段都有非 
常明确的生长间断, ODP144 航次各站位此阶段均为 
远洋碳酸盐沉积, 覆盖在下部铁锰结壳上[10]. N5E-06 
和N1-15 没有可靠的化石记录[2], 其间有可能存在生 
长间断.  

(ⅴ) 生长期Ⅴ.  所研究的结壳中有 5 块在生长

期Ⅴ生长 , Co 经验公式计算的结壳 MHD79 及

MP3D10在此阶段的平均生长速率分别为2.12和 2.35 
mm/Ma, 但此阶段两结壳的结构差别很大. ODP144
航次各站位铁锰结壳均已为远洋碳酸盐沉积所取  

代 [10], MP3D10 在距今 4~8 Ma还存在一次间断 , 
N5E-06 和N1-15 没有可靠的化石记录[2], 有可能也有

此生长间断.  

4  研究区富钴结壳生长过程与新生代海洋
演化的关系 

据以上太平洋海山富钴结壳生长和生长间断期

的分析, 为了将问题简单化, 忽略由于定年精度的问

题, 各生长期内可能还存在一些没有发现的间断, 本
文就富钴结壳生长的这 5 个时期探讨研究区富钴结

壳的生长过程与新生代海洋演化的关系.  

4.1  晚白垩世-中始新世富钴结壳的生长期(Ⅰ, 
Ⅱ)和间断期(Ⅰ, Ⅱ) 

研究区富钴结壳自晚白垩世开始生长, 至早古

新世晚期出现第 1 次生长间断. 间断期Ⅰ历时不长, 
大约 4 Ma 之后, 结壳继续生长, 至早始新世出现第 2
次更为明显的生长间断, 为间断期Ⅱ, 生长期Ⅱ大致

时间为晚古新世-早始新世. 
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早新生代自中古新世(59 Ma)至早始新世(52 Ma)
出现显著的变暖趋势, δ 18O值负偏 1.5‰, 峰值出现在

52~50 Ma的早始新世气候最佳期(Early Eocene Cli-
matic Optimum, 简写为EECO)[16,17](图 5). 新生代两

次最显著的δ 1 3C正偏移记录之一出现在晚古新世

(~59.5-56 Ma)[16], 称为古新世碳同位素最高期(Late 
Paleocene carbon isotope maximum, 简写为PCIM), 
也是间断期Ⅰ结束, 生长期Ⅱ开始的时间(图 4). 该
事件与早新生代气候温暖潮湿, 陆地化学风化作用

强烈, 陆源营养物质供应丰富有关. 也有人认为是早

古新世时, 更高的纬度开始降温, 在海洋中发展了更

陡的温度梯度, 可能引起赤道上升流增强和相关的

生物生产力增加 [10]. 海洋原始生产力上升导致最低

含氧带扩张, 有机碳埋藏速率增加[18~22]. 推测正是由

于PCIM期间全球海洋生产力上升, 最低含氧带发育, 
一方面有利于有机质溶解释放生物生长过程中摄取

的金属元素, 另一方面有利于海水中呈胶体状态水

合氧化物的存在, 并吸附大量其他阳离子, 致使结壳

成矿元素富集, 刺激了海山结壳的生长, 富钴结壳的

第一个生长间断结束. MHD79 结壳在生长期Ⅱ距今

58.5~53.5 Ma期间Al和Si的含量最高(图 6), 指示较多

的陆源物质输入, 而Mn含量偏低(图 6), 则与生物生

产率升高, 最低含氧带扩大[23]有关. Wodejebato海山

晚古新世-早始新世生长的结壳Zn含量增加 , 指示 
 

 
图 5  研究区富钴结壳生长/间断期与新生代古海洋环境 

氧、碳同位素曲线参考自文献[16] 
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图 6  富钴结壳 MHD79 和 MP3D10 元素含量变化曲线 
 

高的生物生产力[10]. 
地球表面温度在古新世-始新世界线附近(约 55.5 

Ma)极短的时间间隔内升高 4~8℃, 这个全球极端气

候事件被称为古新世 -始新世最暖期 (Paleocene-  
Eocene Thermal Maximum, 简写为PETM)[17,24,25](图
5). PETM事件使得热带地区表层海水温度增加~5℃, 
高纬增加达 9℃, 底层水变暖 4~5℃, 而全球海洋和

陆地系统中δ 13C至少发生 3.0%的负偏移 [16,17,24~27]. 
这一事件普遍认为与海底甲烷气体水合物的释放有  
关[24,28], 大量的CO2 气体进入大气和海水中, 致使全

球变暖, 陆地风化作用增强, 海水pH值下降, 碳酸盐

沉积发生溶解, CCD和溶跃面变浅[16,29]. 有证据证明, 
PETM时陆地化学风化强度增加 20%~30%[30], 大量

的陆源物质输入, 可造成大洋生产率上升. 南大西洋

沉积物中钙质超微化石Sr/Ca的比值变化、热带大西

洋钙质超微化石证据均显示, 此阶段大洋生产率增

加[27,31], 尽管大洋酸化, 并没有发生钙质浮游植物的

生产力危机[30]. 距今~55.5 Ma富钴结壳的生长没有

受到明显的影响, 可能与PETM期间较高的大洋肥力

有关.  
结壳 MHD79 和 MP3D10 在生长期Ⅰ, Ⅱ有着相

似的元素含量变化, 都表现为高 P, 低 Mn, Co, 如图

6. P 含量最高都接近 4%~5%, 而 Co 含量都在 0.4%以

下, 和 Mn 含量一样, 都是整个结壳最低的阶段, 且
生长期Ⅱ两结壳结构疏松, 并有较高的生长速率, 推
测与当时气候温暖、洋流垂直交换不活跃、营养物质

供应更多源于陆地风化, 大洋生产力远不能与其后

相比, 高生产力带分布也主要局限在赤道地区有关.  

这一阶段全球大洋碳同位素值也都表现为较高值(图 
5), 说明有较一致的气温和底流活动. MHD79 结壳还 
表现为高 Si, Al, Ca, S, 低 Ti, Ni, Mg 的特点(图 6).  

至 EECO 阶段, 也即大约距今 52 Ma 前后, 这两 
个结壳的 Mn, Co, P 元素, 以及 MHD79 的 Ca, S, Ni,  
Zn, Mg 等元素的含量都发生了明显的变化(图 6).  
EECO 阶段气候仍然温暖, 两极地区无冰, 纬向温度 
梯度小, 风驱海洋循环以及与之相关联的上升流活 
动微弱, 且没有 PETM 时期那么强烈的陆地风化作用,  
放射虫、硅藻、浮游和底栖有孔虫证据都证明, 开放 
大洋的生物生产力是低的 [ 32]. Muttoni等 [ 32 ]认为 ,  
EECO 时期燧石的广泛发育应是无机成因的, 而非硅 
质生物生产力上升的结果. Hollis等[20]也指出, 西南 
太平洋高纬地区 EECO时期生产力条件是低的. 故自 
EECO 事件开始, 富钴结壳再次出现生长间断(间断 
期Ⅱ). 从图 5也可以看出, 全球大洋碳同位素值自此 
明显下降, 其后全球气温和底流活动进入另一个新 
阶段.  

Wodejebato海山的壳体沉淀跟着基部集合体的

沉积和磷酸盐化 , 晚古新世 -中始新世可以看到

Fe-Mn壳层和磷酸盐的纹层交替[10]. Mit海山的大部

分黑色椭圆形Fe-Mn结核浮在软泥中, 大部分结核有

强烈磷酸盐化的灰岩碎片组成的核[10]. CD29-2 样品

52 mm处也即距今 47 Ma之前也出现磷酸盐化[11]. 可
见生长期Ⅰ, Ⅱ富钴结壳普遍存在磷酸盐化现象.  

在气候温暖多雨的地质时期里, 大陆化学风化

作用加强, 河流携入大洋的溶解磷酸盐增多, 为大规

模磷酸盐沉积提供了物质基础; 海面上升或海侵时, 
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可供磷酸盐沉积的外陆架和陆坡面积增大, 缺氧带

增厚而扩延到陆架区, 因而海洋表层的浮游生物遗

体沉落时很快进入缺氧环境而使磷酸盐得以保存[33].  
始新世早-中期的最暖期伴随着广泛的海侵, 浅

海面积增大, 碳酸盐大量沉积在浅海区, 相对减少了

大洋CaCO3 的供应[33]. 地球化学模型也显示, PETM
这种快速气候事件发生时, pH值下降, 碳酸盐补偿深

度(CCD)变浅 , 并导致深海沉积物中CaCO3 大量溶 
解[24]. 由于CCD较浅, 使得深海富磷储库的顶界也随

之上升, 当因地质事件或气候突变事件等造成的较

强底流出现时, 深海富磷储库中的磷被带到最低含

氧层附近的中层水团中, 刚好浸漫富钴结壳发育的

海山顶部和斜坡, 当磷和氟的浓度达到可以交代碳

酸盐岩的程度时, 磷酸盐化事件就形成了[7].  

4.2  中始新世-晚渐新世富钴结壳的生长期(Ⅲ, 
Ⅳ)和间断期(Ⅲ) 

中始新世早期至始新世晚期是一个长期渐进的

变冷过程, 这一阶段由于极地温度下降, 纬向温度梯

度增大, 海洋循环和上升流活动增强, 生物生产力上

升, 最有利于富钴结壳的生长, 因而研究区大部分结

壳在此阶段都有发育 . 在始新世-渐新世界线附近 , 
存在一次比较明显的结壳生长间断期, 为间断期Ⅲ, 
其前后分别为结壳生长期Ⅲ和Ⅳ.  

间断期Ⅲ对应于始新世-渐新世界线(E/O)附近, 
δ 18O值大幅度正偏 , 在短期内由 1.2‰迅速增加到

3.0‰(图 5), 底层海水温度从 12℃降低为 4.5℃[34]. 保
存在大洋和大陆中的记录表明, E/O界线附近, 全球

气温大幅降低, 海陆生物均有不同程度的灭绝, 指示

了气候变冷、变干的趋势. 始新世-渐新世转换期间, 
南极洲与澳大利亚之间的塔斯曼尼亚海道和南极洲

与南美洲之间的德雷克海峡相继打开, 形成环南极

洋流, 从而阻止赤道地区的热量向南极传送, 导致南

极大陆 “热隔绝 ”, 使南极大陆东部为冰川所覆    
盖 [34,35]. 始新世末期的沉积物中微玻陨石的分布甚

广, 一些学者提出, 在始新世末可能发生过另一次天

体撞击事件 [36,37]. 突发的陨击事件可能在一定程度

上使全球气候加速变冷[38]. 推测始新世-渐新世之交

的气候急速变冷、天体撞击事件引起了海洋生物面貌

的巨大变化, 也对底流的活动产生影响, 打破了结壳

生长的平衡状态, 导致始新世-渐新世界线附近这一

明显的结壳生长间断.  
富钴结壳的生长期Ⅲ和Ⅳ(大约 42~22 Ma)有着

比较接近的元素含量变化, P的含量下降, Co, Mn的含

量上升, MHD79 样品Al, Si, Ca的含量下降(图 3), 而
Zn和Cu的含量是整个结壳最高的阶段(图 6). Cu和Zn
的富集可能指示金属来源取自有机物活动或被动吸

收[7], 指示结壳生长时期生物生产力增加. 结壳生长

期Ⅰ和Ⅱ虽然也有较高的生物生产力, 但其主要源

于强烈的风化陆源营养物质输入, 而生长期Ⅲ和Ⅳ

阶段是由于气候变冷, 纬向温度梯度增大, 海洋循环

和上升流活动增强导致的生物生产力上升. 这两阶

段元素含量明显不同, 生长期Ⅲ, Ⅳ相较Ⅰ, Ⅱ, 水
成成因元素Fe, Mn和Co及生物成因元素Zn含量明显

增加, 碎屑元素Al含量则相反, 表明了它们截然不同

的形成环境. 生长期Ⅲ和Ⅳ具有更加适宜结壳生长

的古海洋环境, 水动力条件相对较弱, 生物生产力相

对较高, 同时又有Fe, Mn和Co等元素的大量供给. 此
阶段全球大洋碳同位素值较生长期Ⅰ, Ⅱ明显下降, 
说明有明显不同的气温和较强的底流环境. 生长期

Ⅲ和Ⅳ结壳赋存的海山的古纬度分布范围也较此前

增加并向北移, 说明南极冰盖形成, 赤道与两极地区

温度梯度增加, 洋流的垂直交流活跃, 高生产力区不

局限在赤道地区, 且底流活动增强, 抑制了沉积物在

海底的堆积, 使得结壳在海山区普遍发育.  

4.3  早中新世富钴结壳的间断(Ⅳ)和其后的生长
期(Ⅴ) 

中新世期间, 大洋的形状和海陆的分布已与现

代十分相似. 氧同位素资料表明, 渐新世晚期(26~27 
Ma)至中中新世(15 Ma), 气温转暖, 全球冰体积减小, 
底 层 水 温 度 略 微 上 升 [16,33,39]( 图 5). 南 极 东 部

ODP1165 站位的孢粉组合研究证明, 早到中中新世

大约 22~15 Ma, 气候逐渐变暖, 15 Ma之后气候突然

转冷, 南极永久冰盖形成[40]. 这次变暖引起南极底流

的暂时退缩, 从而使赤道太平洋地层中沉积间断的

出现频率减少[33]. 部分结壳生长的海山上如ODP144
航次的 871, 872, 873-877 站位出现远洋碳酸盐沉   
积[10]. 而研究区中新世早至中期多数富钴结壳经历

的一次较大规模的生长间断(间断期Ⅳ), 推测都与此
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次回暖事件有关.  
发生在早-中新世之间的δ13C正位移是晚新生代

最为突出的古海洋事件之一, 称为“蒙特里碳位移”, 
开始于 17.5 Ma前后, 约在 13.5 Ma结束, 在 16 Ma前
后δ 13C值达最重[41~44](图 5), 与之相对应的δ 18O值则

说明, “蒙特里碳位移”的多数时间(约 3 Ma)处于全球

温暖和海面较高的环境, 只是在后期全球气候才急

剧变冷[41]. 南海北部 24.0~15.8 Ma的CaCO3 百分含量

和CaCO3堆积速率都表现为相对的高值, 反映为高碳

酸盐生产力时期[45], 推测该阶段研究区富钴结壳的

间断更主要的原因是气候回暖, 底流退缩, 所以多数

站位出现富含有孔虫的钙质软泥沉积.  
中新世中、晚期, 气候显著变冷. 中新世中期(14 

Ma), 东南极大陆上冰盖形成 , 海冰进一步扩展 [33]. 
中新世末期事件所伴随的各种变化主要包括: 南极

冰盖扩展; 底层水环流增强, 大洋肥力增加; 南大洋

生物硅生产率增加. 因此, 自中新世晚期, 未被远洋

碳酸岩沉积所埋藏的结壳又开始生长(生长期Ⅴ). 结
壳MHD79 在该阶段元素Cu, Zn, Ni含量明显下降(图
6), Zn被认为是硅藻需要的微营养元素之一, Zn浓度

的增加可能指示金属富集与硅质浮游生物的溶解有

关[10]. 此阶段全球大洋碳同位素值相较生长期Ⅰ, Ⅱ, 
生长期Ⅲ, Ⅳ进一步下降(图 5), 指示急剧变冷的气

候和增强的底流活动. MHD79在生长期V相较前两个

阶段其位置已偏离赤道高生产力带, 但也还没有达

到北太平洋硅藻高生产力带, 可能是这几种金属元

素含量下降的原因. 上升流和生物生产率的增加, 还
导致在许多浅海沉积层中形成大量的磷灰石, 所以

此阶段形成的结壳亦有部分出现磷酸盐化[7], 此阶段

与上述古新世末-始新世早期一样, 也是全球大洋磷

酸盐沉积矿产的重要形成期[33].  

5  结论 
本次研究通过对比发现, 分布于西太平洋和中

太平洋海山的 9 个富钴结壳或富钴结壳赋存的站位

有着比较一致的生长期及间断期, 且同一生长期内

不同的结壳元素组成也存在着相似性, 其形成与新 
生代海洋演化存在着一定的关系. 

(1) 古新世碳同位素最高期(PCIM)正对应于间

断期Ⅰ结束, 生长期Ⅱ开始的时间. 应是 PCIM 期间, 
陆地化学风化作用强烈, 陆源营养物质供应丰富, 全
球海洋生产力上升, 最低含氧带发育, 刺激了海山结

壳的生长, 富钴结壳的第一个生长间断(Ⅰ)结束. 早
始新世气候最佳期(EECO), 两极地区温暖无冰, 纬
向温度梯度小, 风驱海洋循环以及与之相关联的上

升流活动微弱, 陆地风化作用亦减弱, 开放大洋的生

物生产力下降, 结壳元素含量相较下部明显发生变

化, EECO事件开始, 富钴结壳再次出现生长间断(Ⅱ). 
古新世-早始新世研究区富钴结壳普遍存在磷酸盐化

现象.  
(2) 中始新世早期-始新世晚期、渐新世由于气候

变冷, 纬向温度梯度增大, 海洋循环和上升流活动增

强导致的生物生产力上升, 并由此造成水成成因元

素 Fe, Mn 和 Co 及生物成因元素 Cu, Zn 含量增加, 是
研究区最有利于富钴结壳生长的阶段. 其间的间断

期Ⅲ对应于始新世-渐新世界线附近, 与气候急速变

冷, 天体撞击事件, 海洋生物面貌的巨大变化有关.  
(3) 中新世早期短暂的气候回暖, 引起南极底流

的暂时退缩, 使部分结壳生长的海山上出现远洋碳

酸岩沉积. 而中新世早至中期研究区富钴结壳经历

的一次较大规模的生长间断(间断期Ⅳ), 推测都与此

次回暖事件有关. 自中新世晚期之后, 由于南极冰盖

扩展, 底层水环流增强, 大洋肥力增加, 因而出现另

一次结壳生长阶段(生长期Ⅴ).  
(4) 研究区结壳地球化学分析结果明显可分为 3

个大阶段, 分别对应于生长期Ⅰ和Ⅱ、生长期Ⅲ和Ⅳ

以及生长期Ⅴ, 与全球大洋δ 13C 变化相似, 反映与

深水流演化有关.  
(5) 从以上分析可推测, 气温并非影响结壳生长

的直接或主要因素, 而底流活动、生物生产力以及由

此造成的成矿元素供应对结壳的生长发育有着更大

的贡献.  
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