
　 ４８　　　 海洋开发与管理 ２０１６年　 第２期

南大洋古环流研究方法综述

唐灵刚１，２，韩喜彬１，２，赵建如１，２，许冬１，２，边叶萍１，２，葛倩１，２

（１国家海洋局海底科学重点实验室　杭州　３１００１２；２国家海洋局第二海洋研究所　杭州　３１００１２）

基金项目：南北极环境综合考察与评估专项（ＣＨＩＮＡＲＥ２０１２－０１－０２，ＣＨＩＮＡＲＥ２０１３－０１－０２，ＣＨＩＮＡＲＥ２０１４－０１－０２，ＣＨＩＮＡＲＥ２０１５－０１－

０２，ＣＨＩＮＡＲＥ２０１３－０４－０１，ＣＨＩＮＡＲＥ２０１４－０４－０１，ＣＨＩＮＡＲＥ２０１５－０４－０１）；“全球变化与海气相互作用”专项“西太平洋古气候研究”项目

（ＧＡＳＩ－０４－０１－０２）．

作者简介：唐灵刚，硕士研究生，研究方向为海洋沉积学，电子信箱：１０８３９８０８５６＠ｑｑ．ｃｏｍ

通信作者：韩喜彬，副研究员，硕士生导师，博士，研究方向为海洋沉积，电子信箱：ｈａｎｘｉｂｉｎ＠ｓｉｏ．ｏｒｇ．ｃｎ

摘要：南大洋海洋环流系统由南极底层水ＡＡＢＷ、南极绕极流ＡＣＣ、南极表层水ＡＡＳＷ、绕极深层水
ＣＤＷ组成，它们在全球气候调节中扮演重要角色。随着科考技术的进步，有关南大洋古环流研究
越来越多，研究主要集中在温度、盐度、流向和影响作用等方面。研究侧重内容不同所采取的手段

和方法也有差别，南大洋古环流研究方法包括古生物法、地球化学法、数值模拟、沉积法、实测资料

等。本文就这些研究方法做一简单综述，以期强调南大洋在全球大洋历史中的作用。
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１　引言
南大洋是由南太平洋、南大西洋、南印度洋及

南极大陆周围的威德尔海（ＷｅｄｄｅｌｌＳｅａ）、罗斯海
（ＲｏｓｓＳｅａ）、阿蒙森海（ＡｍｕｎｄｓｅｎＳｅａ）、别林斯高晋
海（ＢｅｌｌｉｎｇｓｈａｕｓｅｎＳｅａ）等边缘海组成的一片环绕南
极大陆的独特水域。２０００年，国际水文地理组织
（ＩｎｔｅｒｎａｔｉｏｎａｌＨｙｄｒｏｇｒａｐｈｉｃＯｒｇａｎｉｚａｔｉｏｎ，ＩＨＯ）将６０°
Ｓ以南的全部海洋定义为南大洋。与其他大洋相
比，南大洋有其特有的独特性。南大洋是五大洋中

唯一的环绕地球一周而未被任何大陆所隔断的环

形大洋，面积约３８×１０１３ｍ２。另外，南大洋拥有与
其他大洋完全不同的海洋生物体系。独特的海洋

环境使得南大洋生物种类相比较其他大洋而言明

显偏少，但每种生物的数量非常庞大，以磷虾—浮

游生物—其他高等生物相对单一的食物链现象全

球大洋中只有南大洋存在［１］。最后，南大洋表层海

水在６５°Ｓ的高盐度“南极分流带”向两侧分流，南
极大陆边缘浮冰冷却海水下沉并从洋底向北流动，

上层暖水南流下层冷水北流的热量交换格局在全

球气候产生重大影响［２］。

南大洋环流丰富，主要包括南极绕极流（Ａｎｔ
ａｒｃｔｉｃＣｉｒｃｕｍｐｏｌａｒ，ＡＡＣ）、南极表层水（ＡｎｔａｒｃｔｉｃＳｕｒ
ｆａｃｅＷａｔｅｒ，ＡＡＳＷ）、绕极深层水（ＣｉｒｃｕｍｐｏｌａｒＤｅｅｐ
Ｗａｔｅｒ，ＣＤＷ）和南极底层水（ＡｎｔａｒｃｔｉｃＢｏｔｔｏｍＷａｔｅｒ，
ＡＡＢＷ）。除此之外，北大西洋深层水（ＮｏｒｔｈＡｔｌａｎ
ｔｉｃＤｅｅｐＷａｔｅｒ，ＮＡＤＷ）通过深层潜伏向南流到本
区，在威德尔海海域与浅层海水汇合［３］。南大洋环

流系统是全球大洋环流系统的重要组成部分，对全

球气候和环境的变化起着至关重要的作用［４－５］。

ＡＣＣ是一支纬向连通无边界的海流，环绕南极
大陆在３５°Ｓ—６５°Ｓ海域范围内自西向东运动，流域
长度达２１×１０４ｋｍ［６］。其流量约为 １３０～１４０Ｓｖ
（１Ｓｖ＝１０６ｍ３／ｓ），其近南极地区的流速为４ｃｍ／ｓ，
向北可增至１５ｃｍ／ｓ，可以说是全球大洋最强大的
海流［７］。它将大西洋、太平洋和印度洋连接起来，

成为三大洋热量、盐度和其他物质运输和交换的纽

带，因而对全球气候有着重要影响［８］。

ＡＡＳＷ按季节可分为南极冬季水（Ａｎｔａｒｃｔｉｃ

ＷｉｎｔｅｒＷａｔｅｒ，ＷＷ）和南极夏季表层水（Ａｎｔａｒｃｔｉｃ
ＳｕｍｍｅｒＳｕｒｆａｃｅＷａｔｅｒ，ＡＡＳＳＷ）［９］。ＷＷ是受冬季

海水表面降温、冷却、结冰以及风引起的强垂直混

合作用，在表层到１００～２００ｍ左右的深度上形成的
低温、高盐，垂向方向上均一的水体。而在夏季由

于温度升高海冰融化，表层盐度降低，形成相对高

温、低盐的ＡＡＳＳＷ，一般深度在５０ｍ以浅。ＡＡＳＷ
具有明显的年际变化特征，不同年份其占据深度随

纬度有明显的变化［１０－１２］。

ＣＤＷ是南大洋中分布最广、规模最大的水团，
占据南大洋水体总体积的５５％以上［１３］。按其温度

和盐度可分为上下两个核心：上层核心温度为

０９℃～２５℃，盐度为３４６０～３４７５，深度为２５０～
６００ｍ；下层核心温度为 １０℃ ～１８℃，盐度为
３４７０～３４７５，深度为５００～３０００ｍ［１４］。

南极是大洋底层水重要的发源地之一。ＡＡＢＷ
产生于南极洲冰陆架，主要受季节性海冰形成的影

响［１５］，每年３－４月是南半球海冰快速产生的时期

也是ＡＡＢＷ向北搬运的最快时期。海冰在表层水
中留下大量盐分，使下伏冷水密度加大，水温达到

－０４℃，盐度为３４７时，便开始下沉，并向北扩散
到各大洋的底部，扩散范围可到太平洋的５０°Ｎ，大
西洋的４５°Ｎ［１６］，是世界大洋底层水的重要组成部

分。形成和外输ＡＡＢＷ的最大源区是威德尔海，威
德尔海的海冰变化不定，热量和湿气在垂向上的强

劲流动则在威德尔环流和海冰之上形成寒冷的极

地大气，这使得威尔海环流形成ＡＡＢＷ的一个主要
源地［１７］。此外，在冬季威德尔海海冰覆盖区中央会

出现开阔水域形成“冰间湖”［１８］，增强海洋向大气

水汽输送和热量输送［１９］，上升的高温水在海洋上层

降温，稳定度减少，海水垂向混合加强，对 ＡＡＢＷ的
形成会产生较大影响［２０］。ＡＡＢＷ另一个重要源区

是罗斯海，分析表明，源于陆架上的底层水会形成

盐度较高和盐度较低的ＡＡＢＷ。盐度较高的ＡＡＢＷ
受西罗斯海罗斯海陆架水（ＲｏｓｓＳｅａＳｈｅｌｆＷａｔｅｒ，
ＲＳＳＷ）和 ＣＤＷ的混合影响；盐度较低的 ＡＡＢＷ则
是受东罗斯海陆架坡的 ＣＤＷ和冰架水（ＩｃｅＳｈｅｌｆ
Ｗａｔｅｒ，ＩＳＷ）的混合影响［２１］。
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ＡＡＢＷ与ＮＡＤＷ相互作用形成了南北两半球
之间的温盐跷跷板［２２］，共同调控着全球热盐环流强

度［２３］。ＡＣＣ通过极强的垂向混合过程带动太平洋、
大西洋和印度洋之间的热量、水分和能量交

换［２４－２５］；低纬度地区的水团经潜沉过程在 ＡＣＣ南
面的上升流区上升，发生强烈的海气交换［２６］；

ＡＡＢＷ和ＡＣＣ都是全球热盐环流运输带中的重要
组成部分［２］。南大洋环流对资源矿产具有重大意

义。ＡＡＳＷ与磷虾资源密切相关，南极冬季水扩展
区常是磷虾密集区域［２７－２８］；ＡＡＢＷ水循环运动丰
富输送了丰富的铁锰结核（壳）矿床的成矿物

质［２９］。此外，南大洋的海－冰－气耦合反馈过程复
杂［３０］，生物地球化学碳循环活跃［３１］。由此可见，南

大洋的海洋环流系统对南半球，甚至全球气候起着

重大调节作用。

近几年，南大洋古环流系统已经受到了海洋学

家的广泛关注和研究，但主要集中在南大洋某一海

域或单支海流，没有进行全面、系统地研究。并且，

对南大洋古环流的研究也缺少全面的研究方法总

结。基于此，在前人研究的基础上，从南大洋古海

流的基本概况出发，分析了南大洋古海流的主要研

究方法和手段，为我国南大洋古环流系统的研究奠

定了一定的基础。

２　主要的古环流研究手段
对南大洋环流的研究主要集中在温度、盐度、

密度、氧化还原环境、流向、演变和影响作用，研究

侧重内容不同所采取的手段和方法也有差别。

２１　古温度
各洋流、水团间最大的区别主要在于温度，利

用微体古生物、稳定同位素等方法求出古温度在平

面上的分布格局，可绘出相应的古洋流图。

２１１　微体古生物法
微体古生物法主要是用浮游有孔虫，包括浮游

有孔虫的种属、分异度和相对丰度等方面的特征

数据。

微体古生物的种属判断环流、水团。始新世的

分界处（３８Ｍａ前），南极底层水及洋底“冷水圈”的
首次形成，大洋水温骤降约４℃ ～５℃，浮游有孔虫
都是简单的抱球式；从渐新世至早中新世（１７－

１５Ｍａ）气候变暖，浮游有孔虫又重新出现了圆辐虫
式，矛棘虫式、圆球虫式形态，构成近代有孔虫群落

的基本面貌［３２］。

浮游有孔虫的分异度表现在壳体的形态、壳

径、壳面孔隙率、壳体旋向等形态结构，这些形态结

构差异也往往受到环境条件的制约，具有一定的指

温、指纬意义。例如，Ｋｅｎｎｅｔｔ［３３］从分析了截锥圆辐
虫的形态特征，发现截锥圆辐虫个体平均宽度与高

度比值在亚南极北部水团为１４０～１５２；而亚南极
南部 水 团—南 极 水 团 北 部 为 １４８～１５５。
Ｍａｌｍｇｒｅｎ和Ｋｅｎｎｅｔｔ［３４］通过对中央亚南极及热带辐
合区的研究发现，泡抱球虫的平均壳径在寒冷期较

大，在温暖期较小。

浮游有孔虫对温度变化敏感，在适宜温度内呈

现大量生存繁衍的现象，因此其相对丰度变化可以

表征古温度特征。涂霞等［３５］分析南极普利兹湾柱

状样有孔虫得出，柱深４０ｃｍ以上暖水种群 Ｇｌｏｂｉ
ｇｅｒｉｎｏｉｄｅｓｓａｃｃｕｌｉｆｅｒ，Ｇｒｕｂｅｒ浮游有孔虫含量占浮游
有孔虫总量的５０％以上，表明全柱的表层水温变化
在柱深４０ｃｍ以上段表层水温温暖。
２１２　稳定同位素法

硅藻成因ＳｉＯ２的氧同位素值反应海水表面温

度记录，再配以植物组分的资料，也能成为上升流

的很敏感的标志。多数人认为在中中新世南极冰

盖形成以前的早新生代时期大陆上还不存在冰川，

因此可用氧同位素资料直接解释当时大洋古温度

的变化［３６］。Ｓｈａｃｋｅｌｔｏｎ等［３７］通过塔斯曼海区三口

钻井分析发现，始新世、渐新世之交，南极海冰大规

模形成；中中新世，南极大陆冰盖开始形成。

Ｋｅｉｇｗｉｎ［３８］进一步利用氧同位素资料分析对比不同
地区底层水温度变化趋势，发现亚南极站位上的浮

游与底栖有孔虫同位素具有协调一致的变化趋势，

并在界面处开始同时急剧变冷。

此外，有孔虫的 Ｍｇ／Ｃａ比值，可以估算海水古
温度，这方法适用于低纬和高纬、表层和深层海水

古温度［３９－４２］。古森昌等［４３］通过对柱状样元素组分

的分析，发现沉积物中的 ＳｉＯ２、Ａｌ２Ｏ３、Ｆｅ２Ｏ３、ＣａＯ、

ＭｇＯ、Ｐ、Ｓ、Ｃｏｒｇ等元素组分较好地记录了由古气候
变化而引起的物源改变，这些元素组分在地层中的
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分布规律与古海洋沉积环境及古气候变迁相一致；

并发现自晚更新世末期以来的气候大致可分为温

暖期、寒冷期、高温期、转冷期和转暖期５个区段。
海水表层温度升高、异常的海洋气候现象造成

海水温度变化，会影响浮游藻类合成长链烯酮（简

称烯酮）化合物的不饱和比值（Ｕｋ３７），这种信息会在

沉积物中完整而有序地记录保存，因此 Ｕｋ３７可以估
算古海水 表 层 温 度 （ＳｅａＳｕｒｆａｃｅＴｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ，
ＳＳＴ）［４４－４５］。利用海洋沉积物中长链不饱和酮分子

研究古海水 ＳＳＴ的基本原理是［４６］，在 Ｅｈｕｘｌｅｙｉ中
具有两个不饱和键的长链不饱和酮分子与具有３个
不饱和键的长链不饱和酮分子的相对数目会随 ＳＳＴ
的变化而变化，从而海底沉积物种保存的源于 Ｅ
ｈｕｘｌｅｙｉ的长链不饱和酮分子的相对数目必将反映
古海水表层温度。Ｉｋｅｈａｒａ［４７］用Ｕｋ３７研究南大洋塔斯
曼海隆区域表层温度，发现该区域末次盛冰期时的

ＳＳＴ比现在的低４℃，并且倒数第二冰期和末次冰期
之间的 ＳＳＴ差至少５２℃。Ａｌｆｒｅｄｏ［４８］用 Ｕｋ３７研究发
现８００ｋａ以来南大西洋海域 ＳＳＴ差有８℃之多，但
这与利用有孔虫得出的表层海水温差有出入。颗

石藻不仅普遍存在于海洋环境中［４９－５０］，也存在于湖

泊环境中［５１］，因此也可用湖泊沉积物探讨水体温

度。刘毅等［５２］研究东南极拉斯曼丘陵地区的沉积

柱中Ｕｋ３７，得出该区在５１００ｃａｌａＢＰ前后气候开
始由冷转暖，冰川消融。不过，此方法受沉积柱层

理变化、上层水热扩散、水深季节性变化等因素影

响，从 而 其 他 方 法 得 出 的 表 层 水 温 有 不 大

出入［４８，５３］。

Ｔｅｘ８６是古海水温度重建指标，基于由古菌的一
个分支 ＭａｒｉｎｅＣｒｅｎａｒｃｈａｅｏｔａ所产生的一组生物标
志物（ＧＤＧＴｓ）的比值［５４］。古菌 ＭａｒｉｎｅＣｒｅｎａｒｃｈａｅ
ｏｔａ的细胞膜主要由甘油二烷基甘油四醚化合物
（ＧｌｙｃｅｒｏｌＤｉａｌｋｙｌＧｌｙｃｅｒｏｌＴｅｔｒａｅｔｈｅｒｓ，ＧＤＧＴｓ）构成。
这类化合物具有良好的热稳定性，环境温度升高其

五元环的相对数量能够增加［５５－５６］。依据这个原理

Ｓｃｈｏｕｔｅｎ等建立了海洋浮游型奇古菌 ＧＤＧＴｓ的四
醚指数Ｔｅｘ８６表征五元环相对数量，并发现海洋沉积

物ＧＤＧＴｓ的 Ｔｅｘ８６与 ＳＳＴ具有很好的相关性。Ｊｕｎｇ

等［５７］在南印度洋海域通过 Ｔｅｘ８６探讨５０ｋａ以来的

ＳＳＴ变化，得出末次冰期南印度洋海域的平均 ＳＳＴ
在１０℃，之后ＳＳＴ逐渐升温，早全新世时该海域的
ＳＳＴ升到１９℃。并且该结论与硅藻成因的氧同位素
得出的ＳＳＴ具有很好的一致性。Ｊｅｎｋｙｎｓ等［５８］在南

极大陆架海域，Ｔｅｘ８６显示早白垩纪阿普第期至阿尔

布期之间的ＳＳＴ在２４℃～２８℃，并且显示在早阿尔
布时期海水表面温度呈现出上升的趋势。Ｔｅｘ８６是
新兴的古海水温度重建指标，在应用过程中仍有一

些不足之处。Ｔｅｘ８６仅适用于成熟度较低的沉积

物［５９］，陆源有机质输入可能导致 Ｔｅｘ８６偏差［６０］，

Ｔｅｘ８６与水体深度以及季节变化之间的关系还有待

进一步的探索［６１］，这些原因限制了 Ｔｅｘ８６在 ＳＳＴ

重建。

２２　盐度
盐度分布体现了海洋的热分布与运输状况，盐

度变化提供了整个水体的运动、输送以及水体混合

的信息。南大洋是全球中层和深层水形成的主要

区域，它的盐度变化将直接影响全球中、深层水特

征，并且南大洋上层海水盐度季节和年际变化过程

控制着南极表层冬季水的形成和深度。南大洋表

层海水盐度的分布主要受季节性的海水升温和融

冰淡水混合的影响［６２］。

２２１　现场观测
对南大洋环流盐度的研究主要采取观测的技

术手段，包括全球海洋环流观测（ＷＯＣＥ）和 ＡＲＧＯ
观测计划。ＷＯＣＥ和 ＡＲＧＯ观测获得的数据能够
基本描述南大洋环流形态特征及其在全球大洋环

流中的影响作用，但是由于盐度观测点分布稀疏，

尚未能完好地分析南大洋盐度变化过程。除此之

外，利用卫星遥感数据可以分析获取盐度数据，许

苏清等［６３］利用遥感盐度数据经过插值计算得出，南

大洋表层水的盐度呈不规则的盐度值或高或低的

空间块状分布。

根据航渡观测资料显示，南大洋海域盐度在

３４５２～３３６７之间，其中在南印度洋海域盐度是
３４１０±０４７，南大西洋海域盐度是 ３４５２±０２７，
德雷克海峡海域盐度是３４３７±０３３，南极海湾附
近海域盐度是３３４８±００９，南美洲近岸海域盐度
是３３６７±０６４［６４］。
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２２２　数值模拟法
为了克服盐度实际观测数据有限的障碍，科学

研究工作者试图通过历史盐度观测数据重构盐度

剖面。Ｗｏｏｄｃｏｃｋ等［６５］最早提出利用温度盐度的统

计关系以及相对丰富的温度剖面观测来估计盐度

剖面；Ｄｏｎｇｕｙ等［６６］将表层盐度观测作为新的控制

数据，在上混合层内通过表层盐度观测插值计算混

合以下的盐度；Ｈａｎｓｅｎ等［６７］通过建立垂向平均盐

度与其他观测（温度、海面盐度等）之间的相关改进

了盐度剖面反演结果，其反演的盐度剖面能够再现

观测到的盐度障碍层；Ｖｏｓｓｅｐｏｅｌ等［６８］引入海面高

度作为辅助信息来修正反演的盐度剖面；Ｙａｎ等［６９］

建立了基于三维变分的数据同化方法，利用垂向温

度盐度关系与海面动力高度观测之间的相关关系
重构盐度剖面。这些方法可以间接地获得盐度垂

向剖面，但是要求研究海域已有较多的历史温度盐
度剖面观测，并且具有相对稳定的温度盐度关系，
以便建立稳定的温度－盐度之间的函数关系。

２３　流向
洋流的流向是指洋流的流去方向，其流向一般

具有稳定的性质。南大洋古环流流向的研究方法

有古生物法和地球化学法两大类：古生物法利用放

射虫、有孔虫、硅藻等微体海洋沉积生物；地球化学

法利用水体氧化还原程度和δ１３Ｃ、δ１８Ｏ值。

２３１　古生物法
古生物法是古环流最主要的研究手段。放射

虫、有孔虫、硅藻等微体生物，主要受海水深度、温

度、盐度、浊度、营养盐以及水体运动等各种物理化

学条件的控制。某一具体的环流具有相对稳定的

温度盐度等物理化学特征，并且随环流的流动其物

理化学性质会发生细微变化。这些要素变化的信

息便记录在生物个体、生物组合、分异度等特征上，

因此古生物是判断古环流流向的灵敏标志。此外，

海流的路线往往与某些关键性地区如海峡通道的

关放或封闭密切相关，因此可以通过比较海峡两侧

的化石群，分析是否存在明显的差异或者是否具有

某些海流的标志属种，以判断是当时海流的可能

途径。

“将今论古”是放射虫在古海洋环境和古水团

重建研究的应用基础，而且不少研究证明现代海洋

中活体放射虫水深分布与某些水团紧密联系，可以

作为水团的追踪和指示剂从而应用到古海洋和古

水团的重建［７０－７１］。Ｇｕｐｔａ等［７２］通过 Ｎａｓｓｅｋｋａｒｉａ和

Ｓｐｕｍｅｌｌａｒｉａ两种放射虫的数量比值变化规律发现了
ＡＡＢＷ活动的证据；常凤鸣、Ｐｕｄｓｅｙ和Ｈｏｗｅ［７３－７５］利

用Ｃｙｃｌａｄｏｐｈｏｒａｄａｖｉｓｉａｎａ恢复了南极环流的演变历
史。某些水团具有特定的底栖生物标志种或标志

性组合的分布，利用其特殊的标志生物可加以判断

水团的动向。放射虫的某些属种和水团有着密切

的关系，Ｃｉｅｓｉｅｌｓｋｉ等［７６］根据放射虫石群的变化讨论

上新世南极辐合带在西南大西洋的位置移动，再如

亚极地分布在大洋表层的冷水种，当相应水团朝赤

道方向潜入深部时，也随着转向深层水中，当水团

的布局发生季节性变化时，放射虫组合的分布也随

之变更。但是仅靠一两种放射虫来重建古环流不

足以强有力地说明问题，并且取样时间的差异会导

致研究结果可比性很差，还需要结合诸如沉积物粒

度、有机质等其他指标，以增强其研究结果的对比

性和准确性。

底栖有孔虫的种属常作为水团的标志。在早

期研究中，普遍把底栖有孔虫用于判断古深度［７７］；

后来研究表明，底栖有孔虫的深度分布很大程度上

是水团与水深的关系［７８］。不同深度处分布着不同

的水团，被不同水团占据的海底生活着不同属种组

合的底栖有孔虫。Ｅｓｐｉｓｔｏｍｉｎｅｌｌａｕｍｂｏｎｉｆｅｒａ指示
ＡＡＢＷ，Ｅｐｉｓｔｏｍｉｎｅｌｌａｅｘｉｇｕａ和 Ｃｉｂｉｃｉｄｏｉｄｅｓｗｕｅｌｌｅｒ
ｓｔｏｒｆｉ指示南大洋 ＮＡＤＷ［７９］，Ｇｌｏｂｉｇｅｒｉｎａｂｕｌｌｏｉｄｅｓ是

现代上升流最重要的标志种，分布于南印度洋、太

平洋、大西洋海岸的上升流中。底栖有孔虫壳体受

埋藏作用影响，胶结壳的分解和钙质壳的溶解导致

有孔虫埋藏群、化石群差异变化。因此利用有孔虫

研究水团流向变化时，要考虑到埋藏的古环境。

硅藻对环境变化反应敏感，其物种组成、数量

变化和地理分布依赖于各种物化条件，蕴含丰富的

生态与环境信息［８０］。苏联学者［８１］将现代硅藻划分

为７个组合，各自分布在不同纬度区代表不同的水
文条件，这些组合的硅藻属种可以用来追索水团位

置。如南极组合的特征分子 Ｅｕｃａｍｐｉａｂａｌａｕｓ－ｔｉｕｍ，
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Ｃｏｓｃｉｎｏｄｉｓｃｕｓｌｅｎｔｉｇｉｎｏｓｕｓ和 Ｔｈａｌａｓｓｉｏｓｉｒａｇｒａｃｉｌｉｓ等在
沉积物中的分布可被用做南极底层水 ＡＡＢＷ在南
太平洋萨摩亚群岛以南分成两支北上的证据之一；

在大西洋和印度洋也可以用硅藻追踪出南极底层

水的流路［８２］。值得注意的是，硅藻群落在经海流迁

移、沉积、埋藏的过程中，其携带的环境信息已经发

生了改变［８３］，所以沉积硅藻的组合分布特征反映的

是某段时期的平均状况。

２３２　地球化学法
氧化还原电位（Ｅｈ）是多种氧化物质和还原物

质发生氧化还原反应的综合结果，反映了体系中所

有物质表现出来的宏观氧化 －还原性。氧化还原
作用对水体化学环境有很大影响，水体中各种有机

质、无机质的存在和迁移现象，氧化还原反应都起

着关键性作用［８４］。

Ｅｈ可以反映洋流的水道和流向。东太平洋海
盆底层洋水的氧化程度呈现南北高、中部低、南西

高于北东的分布势态，这势态所确定 ＡＡＢＷ的水道
和流向与根据水温而确定的 ＡＡＢＷ克拉里昂水道
的流向基本相同［２９］。此外，沉积物的 Ｅｈ分析被用
于海洋地球化学研究中，有学者对海底沉积物的分

析以证明海水的流动方向［８５］。

δ１３Ｃ值可以用来指示深层水的形成及流动。

深层水在其形成的源区，δ１３Ｃ偏重（正）；随着深层

水的富集，深层水中１２Ｃ富集得越来越多，δ１３Ｃ逐渐

偏轻（负）。因此，海洋中的δ１３Ｃ的梯度可以指示深

层水的源区和流向［８６］。如今在大西洋海域深层水

δ１３Ｃ的值大约在１×１０－３［８７］，而ＡＡＡＢＷ的 δ１３Ｃ只

有０４×１０－３［８８］，从而揭示ＮＡＤＷ驱动着ＡＡＢＷ的
形成。

δ１８Ｏ值也被用于研究水团来源与迁移，δ１８Ｏ值
的平面分布等值线可以反映出定常流流场特征，表

征大尺度环流的路径；δ１８Ｏ值的断面分布可以研究

水体的垂向运动和垂直扩散过程［８９］。在南大洋近

南极半岛海域，表层水的δ１８Ｏ值在无冰的海域为负

值０４０×１０－３左右，但在近半岛有浮冰出现或靠岸

海域的冰融水影响时，δ１８Ｏ值相应变负０５５×１０－３

左右［９０］。无冰海域和浮冰海域 δ１８Ｏ值差异表明南
大洋南极半岛海域表层水受海冰输入影响：海冰融

化大量淡水混入，轻同位素分子１６Ｏ增加，使得重同

位素１８Ｏ相对贫化，即δ１８Ｏ值随之降低；并可依据其

推论出海冰输入路径及环流运移路径。

２４　变迁及效应

２４１　沉积识别
底层流可以直接对洋底沉积物的搬运与沉积

发生作用，因此可以运用沉积学标志，如沉积物的

组成、结构、构造以及沉积间断等标志加以识别。

而在海岸上升流流区的地质组分中，可以利用有机

碳、磷灰石、硅藻等沉积信息识别上升流。深海岩

心的冰载碎屑含量可以反应南极冰盖出现情况，并

且根据洋底南极冰载物质可搬运到４０°Ｓ范围也可
推论出南大洋环流影响范围。

距今３５Ｍａ前，由于南极进一步变冷，南极西
部（基底位于还平面之下）冰盖形成，促使ＡＡＢＷ活
动性明显加强。ＡＡＢＷ在途径澳大利亚南部，流向
新西兰方向后即转向塔斯马尼亚及萨摩亚海盆北

流，至北部海山处分成东西两股底流，在全球范围

内普遍出现强烈的深海侵蚀作用及沉积间断［９１］。

Ｗａｔｋｉｎｓ等［９２］在南大洋７０°Ｅ—１９０°Ｅ地区，经多年

工作综合绘制出表面沉积物平均年代的５次趋势
图，显示出２５Ｍａ来南极底层水侵蚀冲刷，科尔盖
伦海台、南塔斯曼盆地、西埃莫拉尔德盆地以及罗

斯海区都是强底流侵蚀区。然而，沉积构造（底床

形态）以研究 ＡＡＢＷ 不一定适用［９３］，这是由于

ＡＡＢＷ是属于速度较快的温盐环流，往往活动于
ＣＣＤ之下，所处的洋底不一定能发现沙砾级的波痕
及沙丘等形态，即使在湍急的深水谷地内也不例外。

２４２　模拟法
古大洋表层流通常不留下直接标志，只能通过

间接的途径加以研究。数值模拟不仅能够模拟气

候变化过程中不同驱动因子的相对重要性，而且可

以输出不同边界条件下各气候要素的空间分布，从

而获得对气候变化机制的认识［９４］。凭借此优势，数

值模拟在古气候中发挥着重要作用，科学家们也将

此手段用于南大洋古环流研究中。

Ｗｅａｖｅｒ等［９５］等利用中等复杂的气候模式

ＵＶｉｃ，向南大洋注入淡水通量，减弱ＡＡＢＷ的生成，
有力地证明了南北半球跷跷板的存在，证明了南极
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底层水的是全球运输带重要引擎的气候效应。Ｓｅｉ
ｄｏｖ［９６－９７］和Ｓｔｏｕｆｆｅｒ［９８］用海－气完全耦合模式，发现
ＡＡＢＷ生成受到表层淡水输入的抑制作用。同时，
数值模拟结合地质历史时期的大陆位置条件，推论

环流体系。海洋环流模式（ＯＧＣＭ）模拟德雷克海峡
开合和ＡＣＣ形成方面，数值模式表明［２６，９９］３０Ｍａ之
前封闭的德雷克海峡在其纬度上构建了纬向的压

力梯度产生经向的地转流，为南极带来丰沛的暖

水。之后德雷克海峡打开使得ＡＣＣ形成，阻隔了副
热带暖水和极地冷水之间的热交换，南极气候变得

寒冷［１００－１０１］。然而，平板海流（ｓｌａｂｏｃｅａｎ）模式和冰
盖动力学模式耦合结果显示，德雷克海峡开启和

ＡＣＣ形成，并不足以使得南极从温暖向严寒环境转
变［１０２］。由此可见，由于边界条件难确定，古地形、

海底地形难恢复，对模拟结果影响较大，数值模拟

在南大洋古环流研究中的局限性和不确定性明显。

３　讨论
对南大洋古环流的研究主要集中在温度、盐

度、流向、变迁及效应４个方面，侧重内容不同所采
取的手段和方法也有稍许差别，总的来说可以大致

概括为古生物法、地球化学法、现场观测和数值模

拟这四大类型。古生物法方面，通过放射虫、有孔

虫、硅藻可以判别古环流的流向，通过微体古生物

的种属、分异度、相对丰度可以认知古温度变化；地

球化学法方面，Ｅｈ、δ１３Ｃ、δ１８Ｏ用于古环流的流向判
别，硅藻ＳｉＯ２、Ｍｇ／Ｃａ、Ｕ

ｋ
３７、Ｔｅｘ

８６用于古温度研究；通

过现场观测获取第一手资料直观地研究盐度变化；

数值模拟既可以用于重构温盐剖面，又可以帮助了

解古环流的变迁及效应。此外，通过沉积构造也能

一定的帮助识别底层流。

上述的研究方法中，以古生物和地球化学的方

法为主；除模拟法和沉积法之外，其他方法的研究

对象几乎都以微体古生物的介壳为主。因此，鉴定

和分析微体古生物的工作起着关键性的作用。洋

流存在的必要条件是水温梯度，众多方法实际上就

是判别古水温的方法。所以，利用微体古生物准确

判别古水温以区分洋流对南大洋古环流重建显得

格外重要。

然而，各种研究方法中也有自身的不足：有孔

虫的Ｍｇ／Ｃａ比值对较老年代的海水古温度的恢复
尚需要进一步工作加以证实［１０３］，底层分辨率、分析

样品的代表性、生物扰动破坏等因素都影响到古环

流重建的可靠性和精确度；Ｕｋ３７、Ｔｅｘ
８６水深变化、上层

水扩散、陆源输入等因素影响，一定程度上限制了

它们重建ＳＳＴ的准确度；南大洋海底环境不同于常
态，具有低温高压的特点，在常温常压下测量沉积

物和水体Ｅｈ方法误差大；现场观测虽然能直观地
获取第一手资料数据，但是南大洋海洋考察需要更

高水平的航海船舶、仪器设备作为支撑；数值模拟

相比于现场观测，具有较强的灵活性和任意性，逐

步求精为古环流研究提供丰富的数据支持，但是其

模型建立受建模者主观性限制，边界不确定也是其

弊端。

４　展望
南大洋环流丰富变化复杂，各研究手段存在不

足，可靠性和分辨率有待进一步提高，加之南大洋

远离人类居住环境恶劣，考察能力有限，众多因素

限制南大洋古环流研究发展。未来的研究还要注

意多手段结合综合分析，重点关注以下方面。

（１）古生物与地球化学方法多参数运用，与其
他圈层如大气圈、岩石圈、水圈、生物圈结合系统

分析。

（２）发展新技术手段。受工作电极和参比电极
最高使用温度和压力的限制，目前国际上有关 Ｅｈ
的测量主要是在常温常压下进行。因此，亟须开展

原位监测的氧化还原电位测量工作。此外，还需建

设极地海底观测系统，建立更详细参数的数值模拟

模型。

（３）对温度盐度的调查主要是依靠单次调查结
果，且调查的范围有限，经向跨度小。采用多航次、

多剖面、跨经度调查，以获得更大区域范围丰富的

南大洋环流温盐资料。

（４）从能力建设方面着手加强极地科考能力，
这对南大洋古环流研究有极大地促进作用。

（５）这些研究技术成就都是在一系列大型国际
合作计划和长期稳定资助下取得的，科学问题的前

瞻性和研究经费的合理运用成为取得这些成就的

必要基础。任何创新性成果的取得必须依赖于广
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泛的跨学科、跨方向的合作。
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