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摘要：海洋溶解有机碳储库是地球碳循环的重要组成部分，庞大的储量与缓慢周转的特征使其成为调节全球气候的关键缓冲

系统。溶解有机碳储库在长时间尺度上的气候效应主要体现在海洋碳同位素的异常记录中。在定量重建研究方面，数值模型

的发展实现了对 DOC 生产-输运-降解过程的多尺度耦合模拟，但理想的参数化方案（如细菌转化效率、光降解速率等）仍可

以通过原位观测与培养实验进行优化，以实现更符合现实的模拟结果。DOC 储库气候效应和地质演变定量研究仍然薄弱。

未来可以聚焦单一重点环境参数，比如溶解有机碳的表观降解系数，提升模拟结果的精度和置信度，重建长时间尺度上溶解

有机碳库的地质演变，为理解碳循环与气候变化的耦合关系提供新视角。
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Research progress on climatic effects of marine dissolved organic carbon pool and its quantitative reconstruction
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Abstract: The marine dissolved organic carbon (DOC) reservoir is one of the most important parts of the Earth's carbon cycle. Its vast storage

capacity and slow turnover rate make it a key buffering system for regulating global climate. The climatic effects of the DOC reservoir over long

timescales  are  primarily  reflected  in  anomalies  recorded  in  marine  carbon  isotopes.  The  development  of  box  models  has  enabled  multi-scale

coupled  simulations  of  DOC  production,  transport,  and  degradation  processes.  However,  ideal  parameterization  schemes,  such  as  bacterial

degradation efficiency and photodegradation efficiency, can still be optimized through in situ observations and culture experiments to achieve

more  realistic  simulation  results.  Research  on  the  climatic  effects  and  geological  evolution  of  the  DOC  reservoir  remains  quantitatively

underdeveloped.  Future  studies  shall  focus  on  specific  environmental  parameters,  such  as  the  apparent  degradation  coefficient  of  DOC,  to

enhance the accuracy and confidence of simulations and facilitate the reconstruction of the geological evolution of the DOC reservoir over long

timescales, offering new perspectives for understanding the relationship between carbon cycle and climate change.
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地球碳循环在地球生命的演化进程中扮演着

恒温器的作用，让地表温度在合适的范围之内波

动，使地球成为一个宜居星球，地球碳循环总体上

与气候变化紧密关联，如新生代的大气 CO2 浓度变

化在长期趋势上就与地表温度保持一致 [1]，晚更新

世大气 CO2 浓度更是与大气温度和海水表层温度

保持一致[2-3]。在现代地表系统中，陆地碳库约 2 100 Pg
(1 Pg= 1015 g)，大气碳库约 600 Pg，上层海洋碳库约
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700 Pg，深部海洋碳库约 38 000 Pg[4]，约 94%的碳储

存在海洋碳库中。

作为地球上最大的活性碳库，海洋在全球碳循

环中扮演重要角色，在应对全球气候变化中发挥着

重要作用。海洋中的碳以多种形式存在，按化学形

态可分为颗粒有机碳（particulate organic carbon, POC）
溶解有机碳（dissolved organic carbon, DOC）、颗粒无

机碳（particulate inorganic carbon, PIC）、溶解无机碳

（dissolved inorganic carbon, DIC） [5]。其中溶解有机

碳是最大的还原性碳库，储量仅次于溶解无机碳库

（约 38 000 Pg C）。传统认识中的海洋储碳机制主

要包括“溶解度泵”、“碳酸盐泵”和“生物泵”，近十

来年由中国科学家主导提出的“微型生物碳泵 ”

（MCP），也被认为是一种重要的海洋储碳机制，即

通过微生物主导的“微生物泵”，海洋有机碳被转化

为难以被降解的惰性溶解有机碳（RDOC）并长期储

存在深海中 [6]。海洋中碳泵的强度和效率由生物地

球化学和物理过程共同控制，与气候变化密切相关。

在地质时间尺度上，利用大气 CO2 浓度、海表

温度、海洋 pH值等环境参数的重建记录研究古海

洋碳循环，可以为我们揭示气候演变的驱动机制打

开一扇新的窗口。南极冰芯气泡保存了古大气的

气体组成特征，能提供大约 8个冰期-间冰期旋回、

约八十万年以来的大气 pCO2 记录 [2, 7-9]，而更老的记

录则必须依靠替代性“指标”，比如深海沉积物长链

烯酮的碳稳定同位素13C或浮游有孔虫钙质壳体的

硼同位素 δ11B[1]，但重建的精度远低于冰芯记录。

深海沉积物的碳稳定同位素（δ13C，见公式 1）可
用来定性或半定量指示海洋碳储库的变化，式中

13C/12C为物质中稳定碳同位素相对量的比值，标准

品为美国南卡罗莱纳州白垩系 Pee Dee组拟箭石化

石，它的 δ13C为 0。δ13C值为−25‰时表示样品中的
13C/12C比标准中的低 2.5%。陆地和海洋之间约 330～
694 Pg C的交换可造成海洋 δ13C变化约 0.31‰[10]。

δ13C =
13C/12Csample−13C/12Cstandard

13C/12Cstandard
×1000 (1)

地球上不同的碳储库具有不同储量和 δ13C值

（图 1） [11]，因此碳在陆地、海洋、大气的迁移转化过

程中，不仅会改变不同储库中的碳总量，还可能改

变其 δ13C值。这意味着即使我们无法直接分别重

建两个时间点的碳储库变化，也可以通过对某一储

库的重复采样，通过质量平衡计算推断出另一储库

的碳量变化。

海洋碳循环的地质演变通常使用底栖和浮游

有孔虫钙质方解石壳体的碳稳定同位素（δ13C）示
踪，通常用钙质有孔虫壳体的碳同位素值代表有孔

虫生命周期中周围海水的 δ13C[12]。在冰期（图 2A），

富含12C的有机碳从陆地转移至海洋并转化为无机

碳，使记录中的 δ13C值偏负。间冰期则进行相反的

运输过程（图 2B），温度升高，负碳返回陆地，海洋

中的 δ13C值增大。深海沉积记录中氧碳稳定同位

素的周期性变化在过往的研究中往往用气候变化

的冰期-间冰期旋回来解释，但近些年的研究发现，

陆地和大气向海洋输入的12C在某些时期无法满足

冰期海洋 δ13C的负偏程度 [10,13]。当外部因素无法解

释碳同位素的记录时，有必要考虑海洋内部过程对

海洋 δ13C值的影响。冰期-间冰期海洋 δ13C值的变

化可以通过质量守恒进行计算，以 20 ka前的末次
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图 1    碳储库储量及 δ13C平均值 [11]

Fig.1    Carbon storage capacity and the average value of δ13C[11]
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冰盛期（Last Glacial Maximum, LGM）为例，北美和

欧亚大陆大片地区的冰盖扩张，全球植被覆盖面积

减少，陆地碳储量减少，孢粉数据显示 LGM时期

相较于间冰期 ，全球陆地碳储量约减少 15%～

30%[14]，在只考虑陆地和海洋之间碳交换的前提下，

假 定 陆 地 向 海 洋 输 入 25%的 碳 （ 2 160  Pg×25%=
540 Pg），利用质量守恒公式可粗略计算出冰期海洋

的 δ13C值（x）为−0.35‰。

结合各种不确定因素， δ13C值的范围大约为

−0.21‰～−0.42%；但在深海沉积记录中，海洋 δ13C
负偏在很多时段超过了陆地向海洋转移的12C所能

造成的负偏，如 1 Ma左右，δ13C接近−1‰，推测应

有其他海洋过程加入，比如是否海洋内部的有机碳

库变化会影响海水 DIC的 δ13C？有机碳库的 δ13C
值平均为−22‰，理论上，有机碳储库可以通过释放
12C影响海水 δ13C，进而参与海洋碳循环并对全球气

候造成影响[15]。

海洋有机碳超过 95%为溶解有机碳 （DOC）。
作为一种重要的储碳机制，海洋 DOC碳库受到越

来越多的关注 [16-20]。溶解有机碳是一类高度复杂

的有机分子集合，现有的化学分析技术和光谱技术

难以全面表征其元素组成和结构特征 [21]；同时，惰

性溶解有机碳在海洋中的停留时间可以达到约

16 ka[22]，复杂且稳定的组分使研究者很难通过实验

或持续观测揭示 DOC在海洋中的变化过程。考虑

到海洋中溶解有机质复杂的生产过程，有学者从降

解机制入手对 DOC储库进行研究，在海洋中，光降

解和生物/微生物降解是碳矿化的重要途径，这两个

过程在溶解有机质（DOM）的分解过程中相互耦合[23]，

但目前开展的 DOC储库研究均缺乏连续时间上的

定量约束。利用数值模拟手段揭示长时间尺度上

DOC储库气候效应的定量研究仍然匮乏，而且模型

参数缺乏考证或考虑不全面。因此，利用古海洋学

替代性指标揭示 DOC储库的地质演变 [24-25] 将有利

于准确认识海洋碳循环与气候演变的相互关系。 

1    现代海洋溶解有机碳的分类和全球
分布
 

1.1    溶解有机碳的分类

溶解有机物是地球上最大的可交换有机储库

之一。它的操作定义为可以通过孔径为 0.7 μm的

玻璃纤维过滤器的有机质 [26]。作为海洋溶解有机

物的主要成分 ，全球海洋 DOC的碳含量大约为

662±32 Pg C（1 Pg C=1×1015 g C），是海洋中颗粒有机

碳储量的二十倍左右 [27]，是海洋中最大的生物活性

碳库之一 ，与大气的碳储量在同一数量级 [28-29]。

DOC在海洋中的年龄与其分解速率呈负相关，在海

洋中停留越久的 DOC降解速率越低，难以分解的

DOC大部分储存在深海中。表层海洋中，DOC以

高达 28 Pg C·a−1 的速率产生 [30]，其中大部分是容易

被生物利用的，并在数小时至数天内通过呼吸作用

转化为 CO2 以支持微生物循环。由于其寿命短，这

种高度不稳定的 DOC几乎是不可观测；在海洋系

统中，95%以上的 DOC都不具备这样的生物可利

用性，无法快速再矿化，并在整个海洋中积累[31]。

Hansell等 [30] 根据 DOC在海洋中的停留时间，

将其在广义上分为 4大类 ：不稳定溶解有机碳

（labile DOC）、半不稳定溶解溶解有机碳（semi-labile
DOC）、半惰性溶解有机碳（ semi-refractory DOC）、
惰性溶解有机碳（ refractory DOC），其表观年龄（或

停留时间）从几个月到数万年不等。 

1.2    溶解有机碳的全球分布

自 20世纪 80年代末以来，针对开放大洋中溶

解有机碳的研究越来越受到重视。早期测定 DOC
浓度的仪器分析精度普遍较低，但经过测量技术的
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图 2    12C和16O在冰期−间冰期的海陆转换 [11]

Fig.2    Glacial transfers of 12C and 16O[11]
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进步和标准物质的优化，DOC的检测质量不断提

高，多年的积累已经形成现今分辨率较高的 DOC
数据库。我们采集了 NCEI (National Centers for Envi-
ronmental Information from https://www.ncei.noaa.gov/
data/oceans/ncei/ocads/metadata/0227166.html）数据库

中包含自 1994年 1月 1日至 2021年 5月 29日的全

球 海 洋 DOM数 据 （ 其 中 DOC数 据 共 计 99  829
条），筛选 200 m以浅以及 3 000 m以深的 DOC浓度

数据，做出全球表层海水和深层海水的 DOC平面

分布图（图 3）。其中表层站位优先选取 0～50 m真

光层的数据，没有则选取 50～200 m混合层的数据，

并结合温盐剖面，排除受上升流或温跃层影响的过

渡层；深层水作图需排除陆坡区受边界流或沉积物

再悬浮干扰的数据。同时选取大西洋、太平洋、印

度洋中心的三条经向航段，结合大洋内其他站位数

据，同深度同纬度处的数据取平均值，作出垂向剖

面图 （图 4），并根据表 1所述分类标准对水柱的

DOC进行分类，阐述它的分布特征。 

1.2.1    大洋溶解有机碳平面分布特征

开阔大洋表层海水中 DOC浓度高值出现在热

带和亚热带地区（40°N～40°S，图 3），浓度范围约为

70～80 μmol/kg，在该地区上层水体垂直分层明显，

生物泵效率较低，有利于溶解有机碳的积累。与之

对应的 DOC浓度低值出现在亚极地和环南大洋地

区（＞50°），浓度范围约为 40～50 μmol/kg，低温和

光照的缺乏造成上层水体分层不显著，低 DOC浓
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图 3    全球溶解有机碳平面分布图

上图：表层水；下图：深层水。

数据来自 NCEI（National Centers for Environmental Information, https://www.ncei.noaa.gov/data/oceans/ncei/ocads/metadata/0227166.html）；

筛选 200 m以浅以及 3 000 m以深的 DOC浓度数据，使用 Ocean Data View作图（Schlitzer, Reiner, Ocean Data View, https://odv.awi.de, 2025）。

Fig.3    Planar distribution of global DOC

Above: surface water, bottom: deep water. Data are from NCEI (National Centers for Environmental Information,

https://www.ncei.noaa.gov/data/oceans/ncei/ocads/metadata/0227166.html), from which the DOC concentration data from depths shallower than 200 m and

deeper than 3 000 m were selected and drawn using Ocean Data View (Schlitzer, Reiner, Ocean Data View, https://odv.awi.de, 2025).
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度的深部海水易与表层海水混合，降低了表层海水

的 DOC浓度。而高度分层的北冰洋上层水由于陆

源输入大量有机质而具有与亚热带地区较为接近

的 DOC浓度 [32]。海洋深层水的 DOC浓度平均值明

显低于表层水，且地域差异较小（约 10 μmol/kg），可
知在通过水柱下沉进入深海的过程中，绝大部分

DOC被消耗，保留下来的 RDOC具有很强的稳定

性，在河流通量大（如北冰洋）的地区可以观测到接

近 50 μmol/kg的 DOC浓度，其余大部分地区的深

海 DOC浓度为 40 μmol/kg，在很多过往的研究中也

常用 40 μmol/kg代指全球深海的 DOC浓度。 

1.2.2    大洋溶解有机碳垂向分布特征

海洋 DOC的垂向分布在 3个大洋中均呈现表

层浓度高、但随着深度增加浓度降低并逐渐趋于稳

定的特点（图 4）。由于 DOC在从上至下运输的过

程中，逐渐被海洋环境消耗，惰性的组分最终沉降

至海底并长期保存下来，所以深海 DOC的浓度相

对保持不变。垂向上，RDOC大部分分布在深海，
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图 4    经向大西洋（上图）、太平洋（中间）和印度洋（下图）DOC浓度垂向断面图

数据来自 NCEI（https://www.ncei.noaa.gov/data/oceans/ncei/ocads/metadata/ 0227166.html），筛选大洋中心经向航段 DOC浓度数据，使用 OceanData

View作图（Schlitzer, Reiner, Ocean Data View, https://odv.awi.de, 2025）。

Fig.4    Meridional vertical section plots of DOC concentration in the Atlantic (top), Pacific (middle), and Indian Ocean (bottom)

Data are from NCEI (National Centers for Environmental Information, https://www.ncei.noaa.gov/data/oceans/ncei/ocads/metadata/0227166.html) from which

the DOC concentration data from meridional transects in the central ocean basins were selected and drawn using Ocean Data View (Schlitzer, Reiner, Ocean

Data View, https://odv.awi.de, 2025).
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DOC中较不稳定的部分主要局限于中上层水域

（约 1 000 m以上），而 RDOC分布在整个水柱中，并

在深海中占主导地位。

对于太平洋和印度洋 ， 500 m以深海水中的

DOC基本都为 RDOC，而在大西洋 20°N以北，较深

的海水中也存在 SRDOC。在三大洋的赤道两侧，

均存在浓度大于 60 μmol/kg的活性 DOC水柱深度

最 大 的 现 象 ， 亚 热 带 环 流 中 累 积 SLDOC通 过

Ekman辐合带向各大洋盆输出，海洋中的 Ekman层

是由风驱动的摩擦层，是海洋上层受摩擦（涡流粘

度）和科里奥利加速度影响的物理过程，可以输送

富含 DOC的水体下移至几百米深处[22]，其中环流中

心富含 DOC的水柱更深，造成三个大洋中均出现

中低纬度涡旋 DOC积累的现象。同时，深海中的

RDOC随经向翻转环流流向逐渐消耗，从图 4a可

知，伴随北大西洋深层水（North Atlantic Deep Water，
NADW）的形成，深层水团中的 DOC浓度随着环流

方向逐渐减小 ，在南极底层水 （Antarctic  Bottom
Water，AABW）中可以观测到 DOC的明显损耗。 

2    海洋溶解有机碳储库的数值模拟研
究方法——关键参数

数值模拟是当前开展海洋溶解有机碳储库定

量研究的主要手段。由于温度是直接影响海洋溶

解有机碳储量变化的环境因子，因此是重点考虑的

物理参数，在诸多古海洋学指标中，精度最高、时间

跨度最长、最连续的指标也是古温度。

温度对生物化学反应速率的影响可以用阿伦

尼乌斯定律（Arrhenius Law）表示 [33]：如果将 DOC的

降解视为一个简单的化学反应过程，设反应所需的

最低能量为活化能 Ea，物质反应的温度敏感程度与

反应温度有关，定量关系如公式（2）所示：

kc = A · e−Ea/R·T (2)

kc其中， 为反应的温度敏感系数（yr−1），A为活化能

不存在时的理论温度敏感系数（yr−1），Ea为反应所

需 的 活 化 能 （ J/mol） ， R为 通 用 气 体 常 数 （ 8.314
J·mol−1·K−1），T为开尔文温度（K）。

大多数 DOC降解研究都是基于 Berner（1964）[34]

开发的一次方程，Lonberg等在此基础上使用指数

衰减函数拟合 DOC的降解，如公式（3）所示：

DOC(t) = b1 · e−kc·t +b2 (3)

其中，DOC(t)为 t时刻的 DOC浓度，kc 为温度敏感

系数，b1 为 DOC碳库中的可降解部分，b2 为 DOC
库中的惰性部分。

由上述公式可知，温度升高会促进 DOC的降

解。近年来有研究从温度变化入手，采用数值模拟

手段定量估算温度升高时整个海洋的溶解有机碳

储库变化。比如 Lønborg 等 [35] 利用 DOC循环模型

发现，在全球海洋平均升温 1℃ 时，SLDOC+SRDOC
储层将减少 7±1 Pg C（约 15%）。

除了温度之外，光降解也是海洋溶解有机碳数

值模拟工作中的关键参数。太阳光不仅可以通过

紫外线直接将有机碳降解为无机碳，还可以将大分

子的有机物降解为生物更好利用的小分子有机

质。但一般认为 [36]，光降解只能在表层海水中对溶

解有机碳库造成影响，因为真光层以下的海水无法

收到紫外线照射。但在大洋环流作用下，海洋底层

水会上涌至表层，因此，理论上太阳辐射量的改变

在长时间尺度上也会影响海洋溶解有机碳储库的

规模。

除了温度和光降解会影响海洋 DOC的浓度变

化 ，海水的酸碱度也会影响海洋 DOC的浓度变

化。研究表明，海洋酸化使浮游植物的固碳作用增

强，DOC在表层水积累[37-39]。但对 DOC微生物降解

的实验测量结果显示，随着海水中二氧化碳浓度的

升高，降解的碳主要用于呼吸作用，而不是生物质

生产 [40]，进而减少海洋中的溶解有机碳储量。综上

所述，由于 DOC的产生和降解过程都随着海洋酸

化而增强，因此很难确定酸碱度变化对整个海洋中

溶解有机碳储库的影响。

此外，氧气是 DOC降解过程中的主要电子受

 

表 1    溶解有机碳分类

Table 1    Classification of dissolved organic carbon
 

DOC类型 停留时间 储量

不稳定溶解有机碳，LDOC 几小时至几天 ＜200 Tg C

半不稳定溶解溶解有机碳，SLDOC 几周至几个月 ～600 Tg C

半惰性溶解有机碳，SRDOC 十年以上 ～1 400 Tg C

惰性溶解有机碳，RDOC 千年以上 ～63 000 Tg C
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体，海水中溶氧的变化会直接对 DOC的降解过程

产生影响。缺氧和低氧环境下，DOC降解的电子受

体可能转变为硝酸盐和硫酸盐 [41]，导致有机质

（organic material, OM）降解变慢，进而导致海洋中

DOC的积累。尽管先前的研究已经表明 O2 在控

制 OM循环中的作用，但显然缺乏以 DOC为重点

的研究。由于沿海水域和公海的脱氧控制不同，进

一步的研究应确定这种差异如何影响 DOC通量。 

3    海洋溶解有机碳储库的气候效应

海洋溶解有机碳储库中超过 95%的 DOC是惰

性的，RDOC在海洋中的表观年龄相较于大洋环流

周期而言非常老。由于 RDOC周转缓慢，在短时间

尺度的研究中，海洋溶解有机碳储库在全球碳循环

中的作用过去被认为是有限的 [42]。但在最新的研

究中，越来越多的证据显示，溶解有机碳储库在长

时间尺度上会产生较明显的变化，并在一定程度上

调控海洋碳循环的地质演变，进而对气候变化产生

影响。 

3.1    溶解有机碳库与碳同位素负偏

新元古代时期（10亿年～5.43亿年前），全球范

围内碳酸盐岩的 δ13C呈现大幅度变化，发生了地质

历史上最显著的沉积碳酸盐 δ13C负偏事件，持续时

间近十个百万年（575～565 Ma，图 5），δ13C负偏超

过 15‰ [43]。针对该 δ13C负偏事件的机制及其环境

效应, 学者们提出了两类假说。第一类假说将该事

件归因于一次全球范围内的古海洋事件，是地球独

特的碳循环过程；第二类假说被认可程度较高，认

为古海洋中大量不同种类的有机质被氧化释放出

大量富含 12C的溶解无机碳，导致了古海洋中 δ13C
值负偏，这些有机质包括陆地老碳 [44]、海洋富烃流

体[45] 和大规模的溶解有机碳[16]。

在古新世 -始新世极热事件 （Paleocene-Eocene
Thermal Maximum, PETM）期间，Sexton等 [46] 分析底

栖有孔虫 δ18O和 δ13C记录，发现在整个始新世早

期，6次短暂变暖事件都伴随着有孔虫 δ13C的负

偏。有学者将 PETM时期海洋碳储库的大幅变动

归因于海洋沉积物中天然气水合物的泄露，其中富

含的甲烷释放导致海水 δ13C负偏 [47-48]。但根据质量

守恒定律，用来平衡大洋 δ13C负偏的海洋沉积储层

中甲烷水合物 （ δ13C=−60‰ ）的体量只能带来约

650  Gt的 碳 转 移 ， 不 足 以 造 成 PETM时 期 海 洋

2～4 ℃ 的变暖，特别是 PETM事件中深海 6～7 ℃
的升温，需要 3 000～6 000 Gt的碳释放 [49-50]。但是，

有机碳库的 δ13C（Corg=−25‰）在满足 PETM时期大

洋 δ13C相同幅度负偏的情况下，可以允许更大储量

的碳释放，因此用有机碳储库来解释 PETM时期大

洋 δ13C的负偏似乎更为合理 [46,51]。尽管如此，利用

有机碳库解释 PETM的大洋 δ13C负偏仍然存在缺

陷，例如对现代海洋 DOC储库的估值约为 662 Pg C，
比根据质量守恒定律计算出的造成 PETM时期

δ13C负偏需要释放的有机碳量（约 1 600 Pg C）要小

很多。一种解释是，在始新世的缺氧条件下，海洋

DOC储库扩大，推动了足量的轻碳释放 [52-53]，且在

具有缺氧环境的黑海深部（＞2 000 m），观测到 DOC
浓度是全球深海水的 2.5倍，理论上也能满足 PETM
事件中深海的碳转移 [54]。虽然具有理论可能，但目

前关于始新世时期 DOC储库的定量变化仍不明

确，DOC释放在始新世高温事件中的贡献仅仅停留

在概念层面。 

3.2    “40 万年偏心率难题”和溶解有机碳假说
 

3.2.1    溶解有机碳假说

“米兰科维奇理论”是迄今揭示气候变化冰期

旋回规律最好的理论，其核心思想可表述为一句

话——“北纬 65度夏季太阳辐射量的周期性变化

控制地表气候的冰期旋回”。如果夏季的太阳辐射

足够低，冬季降下的积雪才得以累积成冰最后形成

冰川 [56]。该理论强调地球轨道参数偏心率、斜率和

岁差对北半球高纬太阳辐射的调控作用，对解释新

生代轨道尺度（万年）上的气候变化周期具有独特

的优势。斜率和岁差是影响太阳辐射的主要轨道

周期，分布具有 40 ka和 20 ka的周期，在海相和陆

相的古气候记录中也对应存在连续稳定的 40 ka和

20 ka的强周期。偏心率具有典型的 100 ka和 405 ka
周期，其中 405 ka周期是偏心率振幅变化的独特周

期，其形成来自太阳系中木星和金星近日点进动频
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图 5    埃迪卡拉纪沉积碳酸盐碳同位素 δ13C组成

δ13C记录来自 Yang等 [55]。

Fig.5    δ13C record of Ediacaran sedimentary carbonates

Data is from Yang et al [55].

第 45 卷 第 4 期 刘舒薇，等：海洋溶解有机碳储库的气候效应及其定量重建研究进展 147



率的影响，由于木星的质量相对其他行星实在太

大，因此偏心率变化中的 405 ka周期一直非常稳

定，但偏心率对太阳辐射的贡献小于 1‰，导致太阳

辐射变化中的 405 ka周期异常微弱，无法在一个线

性的气候系统中产生以偏心率作为主导的周期性

变化。早期受深海岩芯长度的限制，学术界发现晚

更新世气候变化由 100 ka偏心率周期主导，提出了

100 ka周期难题，随着国际大洋钻探计划成功获得

整个新生代的深海沉积记录 [57]，发现水循环和碳循

环中最连续稳定、最显著的周期是 405 ka长偏心率

周期。近二十年来的研究发现，水文循环和碳循环

中的 405 ka偏心率长周期是新生代、中生代、古生

代乃至前寒武纪地质记录的主导周期 [58]，这一发现

是对米兰科维奇理论的巨大挑战。

国内学者发现，海洋中的 POC（颗粒有机碳） /
DOC（溶解有机碳）比值主要依赖于营养盐，营养盐

输入的增强在寡营养海洋中可促进营养激发态，增

加海水中 POC/DOC比值进而降低海水 δ13C值，而

海洋碳储库的 405 ka偏心率周期可能源于全球季

风的变化，并可能在制造这样的营养激发态中发挥

重要作用，并据此提出了“溶解有机碳假说” [20]。该

假说指出，在 405 ka偏心率最大值时，低纬地区夏

季辐射量最大，区域和全球的季节性增强，全球季

风加强、降水增加，陆上化学风化作用增强，导致大

洋中营养盐的输入增多，激发了大型真核浮游植物

的生长，提高大洋的表层生产力，导致 POC/DOC
比值升高并降低海水的13C，这一过程是造成海洋碳

循环 405 ka周期的主要原因。CENOGRID气候曲

线的研究团队认可这一观点 [57]，认为低纬过程比如

季风系统是放大太阳辐射中微弱的 405 ka周期信

号的关键地内过程，国际大洋钻探 IODP2035科学

计划更是将探索全球季风演变的 405 ka长周期的

形成机制列为下阶段大洋科学钻探的关键科学目标。

进一步研究发现，在 1.6 Ma以前，气候记录和大洋
13C响应 405 ka偏心率周期的轨道驱动，1.6 Ma之

后，轨道变化对大洋碳储库的驱动作用被与冰盖相

关的海洋过程所抑制，405 ka周期拉长到 500 ka，但
与低纬季风过程紧密关联的大洋碳储库变化始终

领先冰盖变化。这些发现都是米兰科维奇理论的

难题。

如果以晚第四纪锯齿状的大洋有孔虫18O曲线

呈现出来的 100 ka周期作为典型的冰期旋回，那么

放眼整个新生代，大洋 δ18O和 δ13C以及低纬季风变

化表现出来的超强 405 ka偏心率周期就是典型的

跨冰期旋回，由于偏心率对任何形式的太阳辐射贡

献都很微弱，这种跨冰期旋回的驱动机制就一定超

越了传统的米兰科维奇理论，如果从新生代回看到

中生代、古生代乃至前寒武纪，405 ka偏心率周期

是各种沉积记录的稳定节率，可作为地质演变的天

文计时器，受其影响，气候的演变机制自然不同于

我们长期以来局限于第四纪的认识[58]。 

3.2.2    溶解有机碳假说的初步验证

如前所述，溶解有机碳假说的核心是探讨更新

世大洋 δ13C中显著的 400～500 ka周期的形成机

制。前人研究将 δ13C的这一长周期变化归因于陆

源风化、海洋初级生产力、沉降雨比率等因素的变

化 [20,59]，后期海洋微型生物碳泵概念的提出 [60]，为解

释这一现象提供了新的视角。

为了验证溶解有机碳假说，提出这一假说的团

队，利用 Romaniello等 [61] 开发的高分辨率 1-D中等

复杂程度的箱式模型（ICBM），开展了初步的验证

工作 [19]。该模式将全球海洋划分为高纬对流区、分

层环流区和上升流区三个区域。该模型能够模拟

的变量包括颗粒有机物（POMs）、溶解态示踪剂（包

括 磷 酸 盐 、 硝 酸 盐 、 亚 硝 酸 盐 等 ） 、 LDOC、
SLDOC以及 5个微生物功能群。本研究的修改是

在原模型的基础上增加了碱度、RDOC和13C组分。

该模式中的 RDOC从生产和消除两个方向进行约

束。在 RDOC的生产部分，将异养菌群分为传统菌

群 HetrC 和生成 RDOC的特殊菌群 HetrR。二者均

靠吸收海洋中的 LDOC生存，如公式（5）和（6）所示：

1
1−Y

·LDOC+O2→
Y

1−Y
·HetrC+CO2+

16
106

NH+4 +
16

106
PO3−

4 (4)

1
1−Y

·LDOC+O2→
Y

a(1−Y)
·HetrR+

Y
b(1−Y)

·

RDOC+CO2+
16

106
NH+4 +

16
106

PO3−
4 (5)

8
7

其中，Y为两种细菌的生长速率，氨盐和磷酸盐的系

数满足 Redfield比值 [62]；式 (6)中，a = 8, b =  ，这两

个常数的设定基于当碳源耗尽时，能量被用来维持

细胞的完整性而不是生长，细胞结构主动改变进

而产生 RDOC[63]。两种细菌的生长速率是 LDOC、
O2 和 POC浓度等环境因子的函数，用 Monod方程

表示：

∂HetrC

∂t
= HetrC ·µC ·

LDOC
KCL+LDOC

· O2

KO+O2
· TPP

TPP+ϕ
(6)

∂HetrR

∂t
= HetrR ·µR ·

LDOC
KRL+LDOC

· O2

KO+O2
(7)

148 海洋地质与第四纪地质 2025 年 8 月



µC µR

ϕ

和 分别为常规菌群和产生 RDOC的特殊菌群

的最大生长速率 ；KCL，KO 和 KRL 为半饱和系数 ；

TPP表示初级生产总量； 是归一化项，可调谐以产

生合理的 RDOC浓度，数值为 70 g C m−2·yr−1。
而在 RDOC的消除部分，模式做了较为简单的

处理，依据先前研究对不同类型溶解有机碳表观降

解时间的分类 [29]，将 RDOC的表观降解时间设定为

16 ka。
在这一模型的基础上 ，马文涛等 [19] 模拟了

2 Ma以来海水 δ13C的变化。通过添加微生物环，将

碳循环分成快循环和慢循环两个环路。营养盐和

生产力水平控制了碳循环的主要通路。模拟结果

显示风化加强，营养盐输入增加会导致惰性溶解有

机碳（RDOC）浓度减小，海水无机碳 δ13C变轻，生物

泵起更大作用；而营养盐输入减弱时，RDOC浓度

增加，δ13C变重，微型生物碳泵起更大作用。0～2 Ma
地质时间段的模拟结果也显示 40～50万年周期变

化受控于风化指标变化，模拟的 δ13C相位和振幅都

与地质记录一致（图 6），模拟结果可以支持“溶解有

机碳”假说。该模拟结果表明，细菌主导的 LDOC
向 RDOC转换机制可能放大风化过程中的 40万年

周期信号，但论证过程回避了有关 RDOC储库定量

重建的问题，尤其是 RDOC碳库如何响应辐射中微

量的偏心率信号？在上述模拟工作中，用四个公式

约束了细菌主导的 RDOC生产过程，但关于其降解

过程 ，直接设定 RDOC储库的表观降解时间为

16 ka。由于惰性溶解有机碳具有稳定性，目前很难

采 用 实 验 手 段 复 制 其 在 深 海 中 的 降 解 过 程 ，

Hansell等 [30] 对 DOC的分类和年龄划分也是基于模

拟手段，缺乏现代观测与实验室手段。

溶解有机碳旨在揭示大洋碳循环长偏心率周

期的形成机制，目前对大洋溶解有机碳储库定量研

究的缺失和定量手段的匮乏，是进一步阐释其在长

时间尺度碳循环中贡献的最大阻力，同时也有望成

为未来的研究热点。 

4    海洋溶解有机碳地质储库的定量重建

尝试去定量某一时期的海洋溶解有机碳库，需

要把海洋溶解有机碳库看作一个整体，并分别从源

和汇两个方向去约束（图 7）。
在海洋系统中，溶解有机碳的主要来源大致可

以分为原生和外来两种，其中原生的 DOC大部分

来自于浮游植物在上层海水中的光合作用，外来的

DOC则分别由陆地系统和大气系统输送。细菌通

常被视为 DOC的消费者，但也有研究表明，在细胞

分裂和病毒裂解的过程中也会有 DOC产生 [66-67]。

而 DOC的降解过程由上至下分别为上层水体中紫

外线对于 DOC的光降解，中层水体中的微生物降

解和非生物絮凝，和底层热液喷口处存在的少量溶

解有机碳矿化。其中光化学反应和微生物降解主

导了海洋溶解有机碳的降解过程[68]。

尽管海洋溶解有机碳存在上述多种过程的约

束，但每个约束过程的定量重建却非常困难，关于

海洋 DOC储库规模发生剧烈变化这一基本前提，

尚未在定量化和机理性框架下得到明确评估 [70-71]。

最新研究中溶解有机碳储库定量重建的初步研究

结果出现了截然不同的两种观点。

Fakhraee等[70] 基于海洋生物泵建立了海洋 DOC
的箱式模型用于捕捉海洋环流变化对 DOC循环的

影响，包括 8个海洋箱（图 8a）：大陆架、表层海水、

底层海水、深层海水、高纬下沉流、高纬上升流、上

升流斜坡、上升流表层。DOC通过物理交换在海

洋区域之间运输。通过求解以下微分方程计算每

个海洋箱中 DOC的浓度：

Vi
dCi

dt
= FPhysical+FChem (8)

Ci

FPhysical

FChem

其中，V i 是 Box i的体积， 是 Box i中溶解有机碳

的浓度， 对应于所有物理传输通量的总和，

是产生或消耗 DOC的所有生物和非生物化

学反应的总和。例如，Box 1中大陆架 DOC浓度的

变化计算如下：

dDOC1

dt
= FPOC−DOC−FDOC−DIC−FPhoto+FPhysical (9)

FPOC−DOC FDOC−DIC FPhoto FPhysical其中， 、 、 、 分别表

示 POC产生 DOC的通量、DOC转化为 DIC的通

量、DOC的光降解通量、所有进出盒子的物理传输

通量的总和。DOC在箱子之间的物理运输速率计

算如下：

FPhysical,i, j = Ki j
(
Ci−C j

)
(10)

Ki j i j

Ci C j i j

其中， 表示海洋箱“ ”与其相邻箱“ ”之间的传

输动力学参数 ， 和 分别是箱 和 中 DOC的

浓度。

在所有情景下，无论海水中的氧气分压 pO2 或

海洋表面生态复杂性增加引起的生物泵结构和效

率的如何变化，模型中所有海洋区域的溶解有机碳

（DOC）浓度均远低于 300 µM，且所有区域 DOC浓

度的最可能区间 （涵盖超过 95%的结果）均小于

100 µM，与现代海洋中的浓度非常接近。所以文章

认为，整个地球历史上，海洋 DOC储层的大小一直
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相对恒定。

f(T ,NPP)

fPOM 1− f POM

而 Gilchrist等 [72] 在 针 对 末 次 冰 盛 期 （ Last
Glacial Maximum, LGM）海洋 DOC储库重建的工作

中使用了 Minnesota地球系统生物地球化学模型

（MESMO）的最新更新版本，该模型具有三维动态

海洋模型、二维能量-水汽平衡大气模型和二维动

力与热力学海冰模型。如图 8b所示，MESMO 3c模

型将净初级生产力（  net primary production, NPP）依
据一个与初级生产、温度和真光层深度相关的颗粒

输出比计算公式 ，直接分配至溶解有机碳

（DOC）和颗粒有机碳 （POC） ，其中 ，POC的占比

用如下公式计算，DOC占比则为 ：

fPOM = 3 · (−0.01) ·T +0.0582 · ln
(

1000 ·NPP
Zeu

)
+

0.419+0.575 (11)

其中，T为海水温度（℃），NPP为净初级生产力（mol

Zeu

τbg

C·m−2·yr−1） ， 为真光层深度 （m）。生成的 DOC
以 1000∶7的比例进一步分为半不稳定DOC（SLDOC）
和惰性 DOC（RDOC），RDOC通过光降解、背景降

解和热液喷口作用消解成为无机碳；SLDOC通过

微生物降解消解为无机碳。其中光降解和微生物

降解都是和温度相关的函数，背景降解时间 −1 设

定为 Hansell模型 [30] 中 DOC的表观降解时间 16 ka，
热液喷口作用的时间远小于模型的分辨率 0.05 a，
故在模型中可以忽略不计。而初级生产生成的 POC
在海洋内部由上至下不断分裂为 DOC和较小的

POC，POC分解为 DOC的效率与温度和 O2 利用率

有关。模型结果显示，相对于晚全新世，LGM时的

全球地表温度低 5.3 ℃，全球海水表层温度低 3.3 ℃，

海洋 DOC总碳库低 81 Pg C，其中 RDOC的下降幅

度比 SLDOC更大。

这两项研究都采用数值模拟的方法开展地质
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图 6    0～2 Ma大洋 δ13C模拟

a：ODP 1143站 K/Al XRF扫描结果 [64]，用于代表陆源风化和营养盐输入；b：ODP 1143站底栖有孔虫 δ13C[65]；c：箱式模型模拟海水 δ13C结果。

红色曲线为 40万年滤波结果。

Fig.6    Modeled oceanic δ13C variations for 0~2 Ma

a: Normalized K/Al record of ODP Site 1143[64], b: detrended benthic foraminifera δ13C data from Site 1143[65], c: modeled global average DIC δ13C from

0 to 2 Ma. Red lines are from 400-kyr filtering with 0.001 kyr−1 bandwidth.
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历史时期溶解有机碳库的重建工作，但是却得到完

全相反的结论，究其原因在于：① 采用的数值模型

不同；② 模型中约束 DOC浓度的过程不同，二者的

共同点是都考虑了真光层的光降解过程，但 Gilchrist
的研究中设定光降解只是作用于惰性 DOC的过

程。Fakhraee使用的箱式模型 [70] 的优点是考虑了

DOC在 海 洋 中 的 物 理 传 输 ， 而 Gilchrist使 用 的

MESMO 3c模型 [72] 优点是分辨率较高 ，且考虑了

DOC的微生物降解过程；③ 定量 DOC变化方程中

的参数不同，例如在 Fakhraee等的研究中，光降解

常数为定值 0.5 d−1，而在 Gilchrist等的研究中，光降

解时间是和温度相关的函数。两个研究在重建过

程中存在的共同问题是都忽略了大气系统和陆地

系统对海洋溶解有机碳的影响。 

5    总结与展望

海洋溶解有机碳作为海洋系统中生物与微生
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图 7    DOC的源和汇 [69]

Fig.7    Sinks and sources of DOC[69]
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图 8    DOC定量重建模型示意图

a：DOC海洋-大气箱式型示意图 [70]， b：MESMO 3c模型中 DOC循环示意图 [72]。

Fig.8    Schematic diagram of the DOC quantitative reconstruction model

a: Schematic diagram of the ocean-atmosphere box model for DOC[70], b: schematic diagram of DOC cycling in the MESMO 3c model[72].
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物沟通的桥梁，在海洋乃至全球碳循环中都扮演着

重要的角色。但由于绝大部分的溶解有机碳都是

惰性的且储存在深海，DOC碳储库很长一段时间都

被认为是海洋中的“不变量”，但随着高质量长序列

古海洋记录变得越来越丰富，海洋溶解有机碳储库

在全球碳循环地质演变中的贡献及其气候效应开

始被逐步揭示出来，海洋溶解有机碳储库的变化也

被用来揭示大洋碳循环演变，尽管定量研究还远远

不够，学术界对于 DOC储库在地质历史时期发生

了显著变化基本达成一致观点，认为海洋溶解有机

碳储库在驱动全球极端生地化扰动中发挥了重要

作用。但目前的研究仍存在一个亟待解决的关键

问题：溶解有机碳储库大小发生变化的根本诱因尚

未在定量理论框架中得到明确评估，在使用数值模

拟手段重建 DOC碳储库的研究中，研究者只能通

过少量且置信度待考证的经验公式约束 DOC浓

度。对海洋溶解有机碳地质演变的定量研究需要

在以下 3方面得到改进：

（1）模式中的影响因子考虑不全。DOC的源基

本只考虑浮游植物的初级生产过程，而忽略了陆源

输出和海气交换过程。DOC的汇只考虑了表层水

的光降解，而忽略了大洋翻转导致的深层海水上涌

过程。

（2）利用数值模拟还原 DOC碳储库的研究缺少

参数验证，由于 RDOC在海水中的停留时间过长，

目前对其降解过程的讨论大多基于理论假设，缺乏

实验室数据。现阶段精密仪器的发展已经可以实

现痕量级有机碳的准确定量，且实验环境能严格排

除盐度干扰、颗粒物吸附等现场干扰因素，所以实

验技术有望在海洋 DOC储库的重建工作中发挥重

要作用。可行性的技术手段有：提高 DOC检测的

灵敏度，捕捉实验过程里样品中 DOC浓度的微小

变化；放大环境因素对 DOC变化的影响，考虑选择

单一变量，在实验室中经过处理放大效应，解决原

位海洋中观测到海洋中 RDOC的变化的难题；结合

三维荧光光谱（EEMs）和傅里叶变换离子回旋共振

质谱（FT-ICR-MS）等分析技术揭示 RDOC的分子组

成与功能特征，为碳源解析和生物地球化学过程研

究提供基础数据。

（3）目前的数值模拟工作都聚焦于某一特定时

期，缺乏连续性，比如 Fakhraee等重建了前寒武纪

的海洋 DOC浓度；Gilchrist等重建了末次冰盛期的

海洋 DOC碳库；Ma等 [19] 则通过溶解有机碳库变化

模拟更新世大洋13C的 400～500 ka周期。这些研究

中的模型均是根据某一特定地质历史时期的气候

态进行参数设置，同一套参数和模型并不一定适用

于所有情形，这可能是针对海洋溶解有机碳储库是

否发生显著变化这一科学问题出现分歧的重要原

因，目前尚没有发现单一环境参数能在长时间尺度

上反映溶解有机碳库的地质演变。

开展地质历史时期的海洋溶解有机碳储库大

小的定量重建并揭示其演变规律，需要同时从源与

汇两方面入手，其中温度和辐射量是影响 DOC浓

度最重要的影响因子，但现阶段的数值模式仍存在

很多未考虑到的情形。利用古海洋学方法可以重

建海水温度变化的时间序列，并结合天文学重建的

太阳辐射变化的时间序列，或可实现连续长时间尺

度上对海洋溶解有机碳储库的定量重建。
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