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摘要  对鄂霍次克海东南部 OS03-1 岩芯 180 ka BP 以来底栖有孔虫内生种 Uvigerina spp.

进行了稳定氧碳同位素分析, 发现了 112~109 ka BP (Ⅵ), 102~90 ka BP (Ⅴ), 85~76 ka BP 

(Ⅳ), 57~54 ka BP (Ⅲ), 44~40 ka BP (Ⅱ)和 17~10 ka BP (Ⅰ)的 6次13C轻值事件, 其中发生

于 102~90 ka BP 的轻值事件Ⅴ中的13C 降幅最大, 达到了 2.5‰, 其他事件中均达到 1‰以

上. 研究认为, 这些13C 轻值事件可能由表层生产力增高、鄂霍次克海中层水形成减弱、

最低含氧带加强等因素共同引起. 古菌生物标志物结果表明, 这些13C 轻值事件没有受到

天然气水合物分解和甲烷气体释放的影响.  
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一般来说, 底栖有孔虫壳体的13C 值反映了深

层和底层水体中溶解总无机碳的13C 值. 大洋深层

水在高纬海域形成以后, 沿其流动方向, 由于有机质

的降解作用, 营养盐含量逐渐增加, 而海水总溶解无

机碳的13C 值逐渐降低 [1], 故常常利用底栖有孔虫

的13C 值来研究深层水体的营养盐含量及古洋流演

化 [2~6]. 底栖有孔虫分为内生种和表生种, 内生种一

般生活于沉积物上部 4~16 cm 中[7], 而表生种则生活

于沉积物表面, 所以内生种壳体的13C 值更真实地

反映了孔隙水中总溶解无机碳的13C 值, 由于受沉

积物中有机质降解作用的影响, 内生种的13C 值一

般比表生种要轻[8], 尤其在有机碳沉积速率增高时内

生种13C 值明显变轻 [9], 所以可以利用底栖有孔虫

内生种的13C 值来反映表层水生产力的大小. 在冰

期/间冰期旋回中, 冰期时底栖有孔虫的13C 值比间

冰期明显偏轻, Shackleton[10]认为这是由于冰期时陆

地植被面积减小, 从而使大量的 12C 进入海洋中所引

起的. 近年来大量研究表明, 一些快速的较大幅度的

底栖有孔虫13C 轻值事件常常与海底甲烷气体的释

放有关[11~16].  

作为太平洋的边缘海 , 鄂霍次克海不仅在西北

太平洋水文学方面扮演着重要角色 , 而且以具有高

的初级生产力和可观的季节性海冰覆盖为特征 [17], 

是一个典型的气候驱动和生态高度敏感的边缘海 , 

是进行多学科综合海洋研究的天然实验场 , 已引起

不同学科研究者的广泛关注 [18]. 现代鄂霍次克海在

冬季有大面积海冰在西部形成 , 海冰的形成使水体

密度增大而下沉 , 之后与进入鄂霍次克海的太平洋

水体混合后在 200~800 m(或 1000 m)形成了相对低温

而富氧的鄂霍次克海中层水(OSIW)[19,20], 大量研究

认为 OSIW 是北太平洋中层水 (NPIW)的主要来

源[20~23]. 有关晚第四纪以来的 OSIW 研究, 目前主要



 
 
 

 

  1469 

论 文 

利用放射虫等微体古生物属种组合来进行 , 不过某

些被作为中层水指示种的微体古生物属种 , 如放射

虫 Cycladophora davisiana 等[24~27], 其丰度变化的受

控因素目前还存在争议[24,25,28~30]. Keigwin[5]通过对末

次盛冰期和全新世的底栖有孔虫13C 值的对比发现, 

在水深小于 2000 m 的样品中底栖有孔虫13C 值在末

次盛冰期较重 , 指示了在末次盛冰期中层水的通风

性要比全新世强, 而大于 2000 m 的深层水体则与现

在相似. 目前为止, 在鄂霍次克海尚缺乏较长时间尺

度的底栖有孔虫13C 值的分析研究, 本文选取鄂霍

次克海东南部 OS03-1 岩芯为研究对象, 以 AMS14C

测年及18O 同位素曲线为基础建立了年代框架, 对

180 ka BP 以来底栖有孔虫 Uvigerina spp. 的13C 值

变化进行了研究, 重点分析了表层生产力及 OSIW强

弱变化等因素对13C 轻值事件的影响.   

1  材料与方法 

(ⅰ) 研究材料.  OS03-1 柱样岩芯(150°00′36″E, 

49°29′51″N, 水深 975 m, 长 381 cm)位于鄂霍次克海

东南部科学院隆起(图  1), 系由我国“雪龙号”考察船

在 2003 年 7~9 月执行中国第 2 次北极科学考察航次

时用重力取样器获取. 该岩芯以灰色-灰绿色粉砂质

黏土和黏土质粉砂为主. 对岩芯以 2 cm 间距取样, 

在 80~84, 190~200 和 344~348 cm 见有 3 层火山灰层.  

(ⅱ) AMS14C 测年.  在 16~18, 68~70 和 246~  

248 cm这 3个层位挑取浮游有孔虫 Neogloboquadrina 

pachyderma (sin.) 15 mg 进行了 AMS14C 测年, 其他

层位未挑选到足够的有孔虫 , 分析测试在美国伍兹

霍尔海洋研究所完成.   

(ⅲ) 氧、碳同位素测试.  82 个样品进行了氧、 

 

图 1  OS03-1 及相邻岩芯位置 
修改自文献[31,32] 
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碳同位素分析: 样品在<50℃的烘箱中干燥、冲洗、干

燥后, 在>150 m 粗组分中挑取底栖有孔虫(Uvigerina 

spp.)2~3 枚, 测试分析在同济大学海洋地质国家重点

实验室完成, 分析精度采用中国国家标样 GBW04405

检测, 2005 年18O 和13C 的测试精度分别为 0.08‰

和 0.06‰, 与国际 PDB 尺度的衔接是通过国际标样

NBS19 进行的. 

(ⅳ) 古菌生物标志物测试.  对 182~184, 190~ 

192, 194~196 和 290~292 cm 这 4 个样品进行了古菌

生物标志物 GDGTs 指标分析. 生物标志物萃取过程

如下: 将冷冻干燥的样品研磨后 , 称取干样约 5 g, 

加入内标 C46-GDGT, 加甲醇:二氯甲烷(1:3, 体积比, 

下同)混合溶液萃取 5 次, 再用甲醇溶液萃取 1 次, 收

集 6 次萃取的上清液, 用 N2 吹干. 再用正己烷:异丙

醇(99:1)混合液溶解, 通过 0.45 m 滤膜过滤, 吹干, 

再用正己烷:异丙醇(99:1)溶液定容到 150 L, 最后

利用高效液相色谱-质谱联用仪(HPLC-MS)进行定性

定量分析, 上机测试方法见 Ge 等人[33], 该实验在同

济大学海洋地质国家重点实验室完成.  

(ⅴ) 总有机碳和 CaCO3 分析.  92 个样品进行

了总有机碳(TOC)和 CaCO3 含量分析. 样品经冷冻干

燥, 研磨至 200 目, 在 60℃烘箱中烘干. 称取约 2 g, 

加 4 mL 1 mol/L 的 HCl, 放置在电热板上(60℃) 12 h. 

重复加酸 2 次, 直至不再有气泡出现. 然后洗酸, 烘

干, 进行 TOC测试. 同时, 对不经酸化处理的样品测

试得到总碳(TC)含量. CaCO3 含量用如下公式进行计

算: c(CaCO3)=(cTC–cTOC)×8.33. 测试过程中用 GSD-9

标样进行质量监控. 重复分析标样 GSD-9 表明, TOC

和 TC 的相对标准偏差分别为 2.6%和 1.2%. 实验利

用 Vario EL III 元素分析仪在海洋沉积与环境地质国

家海洋局重点实验室完成.  

2  结果 

2.1  年代框架建立 

AMS 1 4C 年龄先减去海洋与大气碳储库差值  

950 a[5], 然后利用 Fairbanks0107[34]方法进行日历年

校正(表 1). 测年结果显示 68~70 cm 层位的年龄小于

16~18 cm 处的年龄, 通过与18O 结果的对比认为, 

该层位可能受扰动或取样污染等因素影响 . 另外 , 

246~248 cm 处的年龄 44600 a 由于已经超过了 40000 a, 

误差较大, 结合氧同位素数据认为其结果不可靠.  

18O 测试结果与深海 SPECMAP[35]和 LR04[36]

两个标准曲线进行了对比(图 2), 由于 LR04曲线综合

了全球 57 个大洋岩芯的底栖有孔虫18O 数据, 结果

比前者更具代表性. 从图 2 可以看出, OS03-1 岩芯

18O 变化总体上与 LR04 曲线比较一致, 不过在 66~ 

68 cm 处18O 值明显偏轻, 并且已提到下部相邻层位

68~70 cm 的 AMS14C 测年为 4850 a, 所以可以肯定该

层位受到扰动或取样污染等因素影响.  

通过对比, 选取了 11 个明显的氧同位素事件所

对应的年龄作为本岩芯的年龄控制点 , 再加上一个

有效的 AMS14C 年龄, 建立了本岩芯的年龄框架. 年

龄控制点之间以线性内插得到相应层位的年龄 , 控

制点之外则用线性外推得到相应年龄 , 这样得到本

岩芯底部年龄约为 180 ka BP, 为 MIS6 期早期(图 3). 

火山灰层年龄只是作为参照, 没有作为年龄控制点, 

由上述方法计算出 3 层火山灰层的相应年代. 其中第

一层火山灰层(80~84 cm)为 39~41 ka BP, 这与相邻

的 PC-1 岩芯相应层位火山灰层的已知年龄 39.59 ka 

BP 一致[32]; 第二层火山灰层(190~200 cm)喷发时间

为 98~101 ka BP, 第三层火山灰层(344~348 cm)为

162~164 ka BP. OS03-1 岩芯的沉积速率整体较低, 

平均为 2.1 cm/ka, 其中最低沉积速率为 1.2 cm/ka, 

最高为 3.2 cm/ka.  

2.2  13C 结果及轻值事件 

OS03-1 岩芯13C 值在 120 ka BP 之前变化幅度

较小, 先从 180 ka BP 的1‰逐渐加重到 148 ka BP

的0.5‰左右, 增幅为 0.5‰, 然后缓慢变轻, 到 117 

ka BP 达到1.2‰, 降幅为 0.7‰. 117 ka BP 以来13C

值出现了 6 次大幅度快速变轻的轻值事件(即13C 轻 

表 1  OS03-1 岩芯 AMS14C 测年和日历年龄校正结果 

深度(cm) 14C 年龄(a BP) 误差(a) 海洋与大气碳储库校正年龄(a BP) 日历年龄(cal a BP) (Fairbanks0107) 误差(a) 

16~18 10150 40 9200 10340 73 

68~70 4850 35 3900 4347 63 

246~248 44600 600 43650 47882 545 
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图 2  OS03-1 岩芯底栖有孔虫 Uvigerina spp. 18O 值与 LR04 和 SPECMAP 曲线对比 

 

图 3  OS03-1 岩芯年龄框架 

值事件Ⅵ, Ⅴ, Ⅳ, Ⅲ, Ⅱ和Ⅰ), 在这些轻值事件中

13C 都降低了 1‰以上, 其最轻值除了在事件Ⅰ中为

1.46‰, 其他事件中均小于1.9‰, 尤其在低值事

件Ⅴ中13C 值降低到3.9‰, 降幅达 2.5‰. 在 96 ka 

BP 之后13C 值整体上逐渐变重, 到最近为0.6‰.  

2.3  古菌生物标志物 

4 个样品的 GDGTs 测试结果相似, 如图 4 所示

的 190~192 cm 样品中, GDGTs 组成以 GDGT-0 和

Crenarcheaol 为主, GDGT-1, GDGT-2 和 GDGT-3 都

比较低. 根据 Zhang 等人[37]提出的反映天然气水合

物的甲烷指数(Methane Index, MI)计算公式, 得到所

分析的 4 个样品的 MI 分别为 0.10, 0.11, 0.10 和 0.07. 

这 4 个样品中, 有 3 个样品(182~184, 190~192 和

194~196 cm)取自13C 轻值事件Ⅴ中, 290~292 cm 处

为正常13C 阶段. GDGT 结果反映了在13C 变轻幅

度最大的事件Ⅴ中, MI 并没有显示出受天然气水合

物的影响.  

2.4  TOC 和 CaCO3 含量 

TOC 和 CaCO3 含量变化趋势相似(图 5), 在间冰

期 MIS5 早期和 MIS1 期含量最高, 在 128~116 ka BP

阶段 TOC 和 CaCO3 含量最高值分别达到了 3.4%和

9.5%, 在 MIS1 期最高含量分别为 1.2%和 9.6%. 在

MIS6 期 180~172 ka BP, TOC 和 CaCO3 含量也相对较

高, 对应于较轻的18O 阶段. 另外, 在 64~68 cm, 

TOC 和 CaCO3 含量明显较高, 这可能也是由前已述 
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图 4  OS03-1 岩芯 190~192 cm 样品中 GDGTs 

液相色谱-质谱示意图 

及的扰动或取样污染等因素所引起 . 除了上述高值

期, 其他阶段 TOC 和 CaCO3 含量都相对较低, 分别

为 0.2%~0.5%和 0.2%~1.0%, 不过在一些18O变轻的

间冰阶含量有所增加.  

3  讨论 

本次研究中共发现了 6 次13C 值降幅大于 1‰的

快速轻值事件, 其发生时间分别为: 112~109 ka BP (Ⅵ), 

102~90 ka BP (Ⅴ), 85~76 ka BP (Ⅳ), 57~54 ka BP 

(Ⅲ), 44~40 ka BP (Ⅱ)和 17~10 ka BP (Ⅰ). 下面分析

引起这些轻值事件的可能因素.  

首先 , 陆地植被中含有大量的  

12C, 所以在间冰

期时由于陆地植被的发育, 海洋水体中13C 值要比

冰期时重 [10]. 研究表明, 全球大洋水体13C 在全新

世要比末次盛冰期偏重 0.32‰[38], 而 OS03-1 岩芯中

所记录的 6 次13C 低值事件中13C 变化幅度均大于

1‰, 甚至最高达到了 2.5‰. 所以用陆地植被在冰期

间冰期旋回中对海洋13C 的影响无法解释 OS03-1 中

发现的一系列13C 低值事件.  

另一种引起13C 值大幅变轻的可能因素是天然

气水合物分解产生的甲烷气体的释放. 研究认为, 甲

烷气体从沉积物中的大量溢出会降低上覆水体的

13C 值, 从而进一步影响到底栖甚至浮游有孔虫壳

体的13C 值[11,12,14,16,39,40]. 不过, 由天然气水合物分

解所引起的底栖有孔虫13C 轻值事件可能记录了有

孔虫壳体形成时孔隙水的13C 值, 也有可能记录了

壳体形成以后的次生成岩作用 , 对于这两者的区别

目前还存在争议[41,42]. 然而, 在受天然气水合物影响

的沉积物中, 由甲烷氧化古菌产生的 GDGTs 具有相

对含量较高的 GDGT-1, GDGT-2 和 GDGT-3 组

分[43,44]. Zhang 等人[37]通过对墨西哥湾受天然气水合

物影响的沉积物研究提出了甲烷指数 MI, 当 MI小于

0.3~0.5 时指示了正常海洋环境, 当大于 0.3~0.5 时则 

 

图 5  OS03-1 岩芯13C 与18O, TOC 和 CaCO3 的对比图 
TOC 的最高峰值为 3.4 
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说明沉积物明显受天然气水合物分解的影响. 如图 4

所示, 本次研究的 4 个样品, 不管是取自13C 低值事

件Ⅴ期间还是正常13C 时期的沉积物, 其 GDGT-1, 

GDGT-2 和 GDGT-3 组分含量都很低, 计算所得 MI

最大值为 0.11, 远小于 0.3~0.5 的界限, 所以可以确

认, 本次研究所发现的底栖有孔虫13C 低值事件与

天然气水合物的分解及甲烷气体的释放无关.  

如前所述 , 海洋表层生产力的增高是引起底栖

有孔虫13C 变轻的主要因素之一. 在南大西洋高纬

海区 , 季节性高生产力使大量植物碎屑沉积到沉积

物表面而形成有机质浮浆层(organic fluff layer), 随

着有机质的降解, 浮浆层中水体总溶解无机碳的13C

值降低 , 从而使活体表生种有孔虫 Cibicidoides 

wuellerstorfi 壳体的13C 值显著降低 0.4‰~0.6‰[45~47]. 

表层高生产力引起底栖有孔虫 Cibicidoides wueller-

storfi 壳体13C 值变轻的现象在南海也同样存在[48]. 

由于内生种有孔虫13C 值反映了沉积物孔隙水的

13C 值, 所以内生种13C 值更易反映由有机质降解

所引起的13C 降低过程. 从底层水体与沉积物的界

面向下到一定深度范围内 , 沉积物中由有机质氧化

降解作用所产生的 CO2 随深度增大而增多, 从而使

孔隙水中的总溶解无机碳13C 值从上到下逐渐降低, 

表现为内生有孔虫比近表生有孔虫壳体的13C 值更

为变轻[8]. 东大西洋的沉积物岩芯研究表明, 相对于

表生种, 内生种有孔虫 Uvigerina 的13C 值在有机碳

沉积速率增高时具有显著降低的趋势[9]. 本研究中挑

选了内生种 Uvigerina spp. 进行13C 测试分析, 据

Bubenshchikova 等人 [49]对鄂霍次克海活体底栖有孔

虫的研究结果, 该海域常见的 Uvigerina 为 Uvigerina 

auberiana 和 Uvigerina akitaensis, 其最大丰度出现在

小于 2 cm 的上层沉积物中, 所以表层生产力的增高

及有机质在沉积物中的降解作用应该会对 Uvigerina 

spp. 的13C 值产生影响.  

如图 5 所示, 最近的一次13C 低值事件Ⅰ正好

对应于末次冰消期 , 在西北太平洋及鄂霍次克海的

大量岩芯中均发现了这一事件[5,50]. Keigwin[5]研究发

现, 西北太平洋末次冰消期13C 低值事件发生时硅

质生物及碳酸盐含量同时增加 , 指示了较高的表层

生产力. 为了进一步研究 OS03-1 岩芯中13C 低值事

件与表层生产力的关系, 将13C 值的变化与 TOC 和

CaCO3 含量进行了对比(图 5). 在末次冰消期13C 低

值事件Ⅰ中, TOC 和 CaCO3 含量都快速增高, 指示了

表层生产力的显著增高, 说明了该13C 低值事件可

能是由表层生产力的增高所引起的 . 但在其他几次

13C 低值事件中, TOC 和 CaCO3 含量略有增加或变

化不大, 尤其在事件Ⅴ中, 虽然13C 降低到4‰左

右, 但 TOC 仅略有升高. 由于本次研究的样品分辨

率不是很高, 所以 TOC 与有机碳堆积速率及表层生

产力之间有一定的偏差; 另外, TOC 含量受陆源有机

质与海源有机质的综合影响 , 同时其在沉积物中的

含量还受降解和保存因素的制约. 因此, 本次研究中

TOC 含量可能没有很好地反映表层生产力的变化 , 

在一些13C 低值事件中 TOC 并没有显著增高. 另外, 

TOC 和 CaCO3 含量在间冰期 MIS5 早期和 MIS1 期含

量最高, 但有孔虫13C 值并没有显著降低, 这可能

是因为全球大洋水体13C 值在间冰期要比冰期重[10], 

所以部分抵消了高生产力引起的13C 值变轻的幅度, 

同时也可能存在其他因素的影响. 综上所述, 本次研

究中发现的13C 低值事件应该在一定程度上受到了

表层生产力增高的影响.  

另外, OSIW 的减弱可能也会对 OS03-1 岩芯的

13C 值产生影响. OS03-1 岩芯所处水深 975 m 正好

位于现代 OSIW 影响范围的底界, 而 OSIW 是由海冰

形成时表层水体密度增大并下沉而形成的 [19~23]. 由

于浮游生物的光合作用 , 表层海水具有较重的13C

值[51], OSIW 形成时会把表层具有较重13C 值的海水

带到研究岩芯 OS03-1 所处深度, 使影响范围内的中

层海水13C 值增大; 相反, 当 OSIW 减弱时则中层海

水的13C 值减小 . Sakamoto 等人 [32]利用冰筏碎屑

(IRD)对鄂霍次克海 100 ka 以来的海冰演化历史进行

了研究, 发现在冰期尤其是一些冷期如 Heinrich 事件

时期, 沉积物中 IRD 含量显著增高, 显示了海冰形成

加强, 范围扩大, 而在其他时期则海冰形成相对较弱. 

本文所发现的大部分13C 低值事件均发生于18O 值

变轻的间冰阶或冰消期, 由于海冰形成较弱, 从而使

OSIW 形成减弱 , 最终引起研究岩芯所处位置海水

13C 值整体上相对变轻, 随之底栖有孔虫 Uvigerina 

spp. 的13C 值也相应变轻.  

同时, 由于现代鄂霍次克海 OSIW之下为贫氧而

富 CO2 的太平洋深层水[17,52], 当 OSIW 形成减弱时, 

具有富氧和重13C 值的表层海水不易下沉, 研究岩

芯所处位置的海水通风作用减弱, 富含 CO2 的太平

洋深层水影响相对加强 . 上述通风作用的减弱导致

了最低含氧带 (OMZ)的加强 . 现代鄂霍次克海在
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750~1500 m 存在 OMZ, 其含氧量为 0.3~1.5 mL/L[53]. 

随着 OMZ 的加强, 水体中溶解的 O2 减少, CO2 含量

增高, 总溶解无机碳13C 值降低. Bubenshchikova 等

人[54]通过对鄂霍次克海 3 个沉积物岩芯中底栖有孔

虫和地球化学等参数的研究发现, 鄂霍次克海 OMZ

在末次冰消期显著加强, 分析认为其加强与 OSIW减

弱和表层生产力增高等因素有关. 同时 , 在 Buben-    

shchikova 等人的研究结果中, 指示高有机质和低含

氧量的有孔虫在 40 ka 左右含量增高[54], 也记录了 1

次 OMZ 相对加强的阶段, 这与本次研究中的 13C

低值事件Ⅱ(44~40 ka BP)发生时间大体一致. 由此, 

本次研究中最近 2 次13C 低值事件Ⅰ和Ⅱ也可能与

鄂霍次克海 OMZ 的加强有关. 晚第四纪以来, OMZ

加强事件在西北太平洋日本东北部海域 [55]以及东北

太平洋边缘海 [56~58]均有发现 , 且发生时间可以相互

对比. 在东北太平洋 ODP1017和 ODP893 岩芯中, 都

发现了与千年尺度气候变化相对应的 OMZ 强弱变化

过程, OMZ 在冷期减弱或消失, 在暖期则显著加强. 

上述 OMZ 在北太平洋变化的同时性, 反映了晚第四

纪以来 , 北太平洋存在大范围的与气候变化相关的

中层水通风和表层生产力变化过程[55]. 尽管 OS03-1

岩芯沉积速率较低, 但13C 低值事件Ⅲ~Ⅵ均发生于

18O 变轻的间冰阶暖期(图 5), 故推测, 与事件Ⅰ和

Ⅱ相似, 这 4 次轻值事件也可能都受到鄂霍次克海

OMZ 加强的影响. 所以, 本次所发现的 6 次13C 低

值事件可能都与 OMZ加强所引起的水体13C值降低

有关.  

总之, 本次研究发现的 6 次13C 低值事件可能

由以下多个因素综合引起. 首先, 表层生产力升高引

起海底有机碳堆积速率升高 , 沉积物中大量有机碳

的降解使孔隙水13C 值降低; 另外, 在间冰阶或冰

消期较暖时期, 海冰形成减少, OSIW 形成减弱, 导

致具有较重13C 值的表层海水不易下沉, 使中层水

体13C 值偏轻; 还有, 随着 OSIW 形成减弱, 富含

CO2 的太平洋深层水影响增强, 水体流通减弱, OMZ

加强, 水体13C 值进一步变轻. 上述因素的共同作

用使沉积物孔隙水中总溶解无机碳的13C 值变轻 , 

而内生种有孔虫 Uvigerina spp. 壳体则记录了这一

系列13C 值变轻的事件.  

4  结论 

鄂霍次克海东南部 OS03-1 岩芯中底栖有孔虫

Uvigerina spp. 壳体13C值记录了6次分别发生于112~ 

109 ka BP (Ⅵ), 102~90 ka BP (Ⅴ), 85~76 ka BP (Ⅳ), 

57~54 ka BP (Ⅲ), 44~40 ka BP (Ⅱ)和 17~10 ka BP (I)

的轻值事件 , 大部分轻值事件发生于间冰阶和末次

冰消期. 古菌生物标志物 GDGTs中 GDGT-1, GDGT-2

和 GDGT-3 含量很低, 反映天然气水合物的 MI 值约

为 0.1, 显示为正常的海洋沉积环境, 说明13C轻值事

件没有受到天然气水合物的影响. 研究认为, 在上述

事件中, 表层生产力增高、OSIW 形成减弱以及 OMZ

加强等因素共同作用使底栖有孔虫13C 值显著降低.   
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