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摘要 海洋中最重要的两种生物储碳机制, 包括生物泵和微型生物碳泵, 其中后者在中国海中的定量估算和模拟

的相关研究还未见报道. 文章以南海为研究区域, 构建了一个包含MCP过程的物理-生态系统耦合海洋模型. 模型

结果显示, 南海整体平均的MCP储碳率为1.55mg C m−2 d−1; 如果取1000m深的颗粒物输出通量作为BP的估计, 模
型估算的MCP:BP比例约为1:6.08.在此基础上,用该模型预测未来南海海表增温2个典型场景下南海生态系统,特
别是MCP和BP储碳过程的响应. 模拟结果表明, 增强的海表层化会造成输入表层的营养盐减少, 进而导致硅藻生

物量和生产力的降低, 最终抑制BP的储碳率. 然而, 在这些场景下, 由于超微型浮游生物的生产力增加, 反而有利

于细菌活动, 部分补偿生产力的降低, 造成MCP对于全球变暖的响应具有非线性的特征. 总体而言, MCP:BP比例

在两个场景下都有所增加, 特别是在4℃增暖的场景下增加至1:5.95, 表明在全球变暖的大背景下, 未来海洋中

MCP碳储的重要性将更加突出.
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1 研究背景

海洋储碳, 是将大气中的碳以有机或者无机的形

式, 输入到某个具有累积和储存碳能力的海洋碳库中

的过程(IPCC, 2013). 而在海洋中, 生物驱动的长期储

碳机制仍未被完全认识. 具体来说, 海洋中包括两种关

键的生物储碳机制, 即生物泵(Biological Pump, BP;
Chisholm, 2000)和新近提出的微型生物碳泵(Microbial

Carbon Pump, MCP; Jiao等, 2010, 2014a). 其中BP包括

一系列生物学过程, 包括在海表将CO2固定为有机碳,
进而有机碳向海洋内部甚至深层输送等过程. 这其中

大部分的有机碳最终会被再矿化为溶解无机碳, 随着

大洋环流最终再次回到表层(Ducklow等, 2001). 仅有

其中一小部分颗粒有机碳(Particulate Organic Carbon,
POC)能够逃脱再矿化过程, 贡献到长期的碳储存和埋

藏(Passow和Carlson, 2012). 而另一方面, MCP是指部
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分活性的颗粒态或者溶解态有机物被海洋异养型细菌

和古菌使用、并被高效地转换为难降解的惰性溶解有

机碳(Recalcitrant Dissolved Organic Carbon, RDOC)的
过程. 这点在现场观测和实验室实验中都得到了证实

(Gruber等, 2006; Lechtenfeld等, 2015; Ogawa等,
2001). 而RDOC难以被生物利用, 能够抵御生物降解

过程(Hansell, 2013). 考虑到海洋RDOC的巨大存量

(630Gt C)与大气CO2库(~750Gt C)碳量相媲美(Hansell,
2013), 以及RDOC的年龄可达4000~6000a(Bauer等,
1992), MCP在海洋碳封存中具有极大的潜力, 是至关

重要的过程. 实际上, 按照目前估计的每年RDOC产生

速率(0.1~0.2Pg C; Legendre等, 2015), MCP也足以贡献

全球海洋吸收大气CO2的接近10%之巨(按照Le Quéré
等(2014)2.5Pg C a−1的估算).

通过复杂的相互作用, RDOC和POC的产生具有

密切的联系(Jiao等, 2014a), 而两者随着时间和空间的

变化也很显著(Jiao等, 2010). 沉降的颗粒物会溶解并

被细菌所利用, 产生RDOC, 贡献MCP过程; 同时颗粒

物沉降的过程中又会吸附RDOC, 贡献BP过程. 简而言

之, 两者的相对比例, 能够显著影响海洋储碳, 从而影

响地球系统的碳循环过程(Jiao等, 2014a; Legendre等,
2015).

生态系统模型作为一种实用的研究手段, 能够用

于定量模拟BP和MCP, 比较两者的相对重要性, 以及

识别控制两种机制的关键过程(Jiao等, 2014a). 其中BP
的定量模型已经为海洋学界所广泛接受, 而MCP的模

拟仍处于实验性阶段(Legendre等, 2015). 因此, 虽然

BP在中国海海域得到广泛的模拟和研究(Liu和Chai,
2008; Liu等, 2002; Ma等, 2014), MCP的模拟却长期被

忽视. 填补该方向的研究缺口, 进而能够定量比较两种

储碳机制对于全球变化的响应, 具有显著的科学意义,
是本文最重要的研究目的.

中国南海(South China Sea, SCS)是位于西北太平

洋的大型半封闭边缘海(图1). 南海的中心海盆可深达

5000m, 四周包围着广泛的大陆架. 虽然南海的近岸水

体受到多条河流的陆源输入控制(例如珠江和湄公河),
但是其内部水体常年呈现寡营养盐的状态(Wong等,
2007). 这个特征使得南海成为一个绝佳的试验场, 来

研究具有显著环境梯度的条件下, BP和MCP的储碳

过程.

2 模型和方法

2.1 物理-生态耦合模型

物理模型采用业务化运行的台湾海峡现报/预报

模型(Taiwan Strait Nowcast/Forecast, TFOR)系统(Jiang
等, 2011; Lin等, 2016). TFOR基于区域海洋模拟系统

(Regional Ocean Model System, ROMS)开发(Shchepet-
kin和McWilliams, 2005), 曾用于研究中国海中的多种

海洋过程(Liao等, 2013; Lu等, 2017, 2015; Wang等,
2013). 本文所用的版本, 其模型网格范围覆盖整个南

海区域, 以及西北太平洋的部分区域, 网格分辨率为1/
10°(图1). 模型由NCEP(National Centers for Environ-
mental Prediction)再分析数据集提供大气驱动(Kalnay
等, 1996).

生态系统模型则基于Carbon, Silicon, Nitrogen
Ecosystem(CoSiNE)模型(Xiu和Chai, 2014), 曾被应用

于研究中国海区的初级生产力(Liu和Chai, 2008)、浮

游植物群落结构(Ma等, 2013)和中尺度涡对于生态系

统的影响(Guo等, 2015). CoSiNE模型包含31个生态系

统变量, 包括4种无机营养盐(硝氮、氨氮、硅酸盐、

磷酸盐)、3种浮游植物功能群落(超微型浮游植物、

硅藻和颗石藻, 分别包括碳, 氮和叶绿素三个库)、两

种浮游动物(微型浮游动物和中型浮游动物, 分别包括

碳和氮两个库)、4种碎屑颗粒(颗粒有机氮、颗粒有

机碳、颗粒无机碳和颗粒生物硅)、4种溶解有机物

(易降解及半易降解有机物 , 各自包括碳和氮两个

库)、总溶解无机碳以及细菌. 关于模型的具体配置和

详细验证, 请参见Lu等(2018)中的讨论. 物理模型自

1990年起经过13年的起转, 然后加入生态系统模块,
并改换成年际变化的海表驱动, 从2002年运行至2011
年. 经过大约5年的生态模型运行之后, RDOC产率的

年际变动和长期趋势都不明显. 因此, 以下的分析都基

于模型最后4年的模拟, 即2007~2011年.

2.2 MCP模块

本研究中, 我们对于CoSiNE模型进行了改进, 使

之包括明确的RDOC库和MCP过程, 如图2所示. MCP
的强度, 用难降解DOC组分的产率, 即RDOC产率(以
下缩写为PRDOC)表征(Legendre等, 2015). 其中细菌是

RDOC的主要生产者, 海洋大约25%的RDOC源自细菌
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(Benner和Herndl, 2011; Lechtenfeld等, 2015),而高营养

级生物对RDOC组分和存量贡献都较小(Gruber等,
2006). 其他生物或非生物过程可能也贡献RDOC库.
但是, Osterholz等(2015)指出细菌群落的独自贡献就

能够产生与全球海洋反应性和组分接近的RDOC. 因

此, 模型中的RDOC通过2个细菌相关的途径产生: 细

菌直接分泌过程和由于病毒裂解细菌细胞造成的被动

释放过程. POC降解释放RDOC的途径(Jiao等, 2010),
则隐含在模型中, 通过POC生成易降解/半易降解有机

碳, 而后再通过以上两个途径最终转化为RDOC. 在短

于十年际的时间尺度上, 不考虑RDOC的降解过程. 我
们进一步限制 R D O C在模型中的产率大约为

0.04μmol L−1 a−1, 即利用总体的RDOC浓度40μmol L−1

(Hansell, 2013)除以平均滞留时间1000a得到. 这个滞

留时间短于文献中在寡营养盐深层水体中4000~6000a
的报道(Bauer等, 1992),原因是考虑到模型的近岸水体

具有远高于大洋的生产力 , 因此理应具有更高的

RDOC产率. 通过对模型的调校, 该RDOC产率对应着

1.0%的细菌净生产力和1.0%的细菌死亡(非摄食部分)
转移到RDOC库(图2). 基于目前已有的认识, 两条途径

的相对贡献无法估算, 因此调整模型中两者的量级接

近1:1.

2.3 数值实验

长期以来学界推测, 即使是较小的扰动(如表层水

体的小幅增温)也可能会改变BP和MCP对海洋碳储贡

献的相对比重(Jiao等, 2014a). 为了证实这个假说, 本

文中设计了两个数值实验, 来模拟两个全球变化典型

场景下的生态系统响应. 黄传江等(2014)分析了32个
来自CMIP5(Coupled Model Intercomparison Project
Phase 5)项目的模型在南海截至2100年的预测, 发现

在RCP4.5和RCP8.5(Representative Concentration Path-
way, 即增加4.5和8.5W m−2的超量辐射热量驱动)两个

典型场景下, 海表温度(SST)的增加上限分别为2.0和
4.0℃(黄传江等, 2014). 在本文所采用的区域海洋模

型中, 为了表征这2个典型场景, 采用松弛方法, 将SST
逐步逼近至比WOA(World Ocean Atlas)气候态SST高
2℃或者高4℃的两套新SST; 而在标准实验中, 则逼近

WOA气候态SST. 该方法在输入海洋的表面热通量中

增加额外的校正项(Barnier等, 1995), 可写作:

Q Q Q
T= + (SST SST ), (1)net net

0 net clim

式中, SST和SSTclim分别是模拟的和气候态的SST, 后

者可以替换为增温2℃或者4℃的气候态; Qnet
0 是未经

调整的NCEP净热通量; 偏导数一项为净热通量对SST
的敏感性, 通过COADS(Comprehensive Ocean-Atmo-
sphere Data Set)数据(Woodruff等, 1987)预先计算. 而
在海表以下, 增暖信号会随着物理的混合和对流过程

向下传递. 模型配置中, 水体温度T通过指数函数Tcontrol
形式来控制浮游植物的营养盐摄取过程, 如式(2)所示

(Xiu和Chai, 2014):

T = e . (2)T
control

4000× 1
+273.15

1
303.15

下文中, 两个实验分别用ExpT2和ExpT4指代SST
升高2℃和4℃的实验.

3 模拟结果

3.1 MCP和BP的时空变异

由于东亚季风和区域环流的驱动, 观测(图3a和d)
和模拟(图3b和e)结果都显示, 南海中的初级生产力

(Primary Production, PP)呈现显著的季节差异和空间

变异. 夏季, 由强劲的沿岸上升流和离岸流所驱动, 使

43°N

40°N

30°N

20°N

10°N

1°N
95°E 105°E 115°E 125°E 134°E

图 1 模型网格范围
灰色网格每一格表示25×25个网格, 填色表示模型水深, 单位: m
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得高PP出现在越南沿岸海域; 而在南海的中心海盆内

部, 生产力则较低. 海南岛东部海区和珠江口羽流区的

条带状高生产力区域也清晰可辨. 而在冬季, 由于增强

的风致表层混合, 整个海区的PP基本都高于夏季. 其

中发生在吕宋岛西北部的冬季藻华尤为明显.
图4a和4c中展示表层100m积分的DOC储量. 由于

物理和生物过程的共同驱动, DOC在黑潮入侵强的区

域较高, 而在强上升流发生的区域则较低. 这与Wu等
(2015)的现场观测结果一致. 表层100m的细菌平均浓

度如图4b和4d所示, 亦呈现丰富的时空变化. 假设单

位细菌个体的含碳量为10fg C cell−1(Ducklow, 2000),
那么模拟的细菌平均浓度大约是2×105cell mL−1, 与现

场观测的数据一致(Jiao等, 2014b). 由于上述因素, 造

成冬季PRDOC在大部分区域普遍高于夏季. 值得注意的

是, 在有些高PP区域, 例如前述夏季越南沿岸或者冬季

吕宋藻华区, PRDOC反而低于周围水体.该现象可以用浮

游植物群落结构的不同来解释, 将在第四节中进行

讨论.
在时间变异方面, 南海中的PP呈现有规律的季节

循环(图5), 冬季由于风致混合的贡献(Lu等, 2015), PP
较高(12月最高, 可达380mg C m−2 d−1), 夏季最低(6月,
239mg C m−2 d−1). 较长尺度上, 遥感反演和模型模拟

的PP都呈现显著的年际变化, 与厄尔尼诺和南方涛动

现象密切联系(Chai等, 2009), 其中遥感反演的信号比

模 型 信 号 更 加 明 显 . 模 型 南 海 平 均 的 P P为

313mg C m−2 d−1, 与文献中的模拟结果可比, 如Liu等
(2002)模拟的354mg C m−2 d−1或者Ma等(2014)模拟的

343.2mg C m−2 d−1. 其中, 模拟的新生产力(New Pro-

duction, NP)定义为新的氮源, 即硝氮供给的部分初级

生产力, 而再生生产力(Regeneration Production, RP)为
由氨氮支持的初级生产力(Ma等, 2013). 模拟的NP和
RP呈现类似的季节循环, 其中RP的峰值延迟约1个月.
RP的季节变化振幅略小于NP(图4). 模型给出的f-比值

为0.49, 高于Ma等(2014)模拟的约0.4和Chen(2005)观
测的<0.47. 普遍而言, 南海较高的f-比值在多项研究

中都得到认可.
虽然许多研究都将100m左右深度的POC沉降通

量定义为BP; 而在本研究中, 将BP定义为POC沉降至

海洋中层(即1000m)以深, 使得沉降的碳能够贮藏100a
甚至更久(Legendre等, 2015; Passow和Carlson, 2012),
能够使得BP与MCP的储碳率更为可比. 因此在本研究

中BP指的是1000m层的有机碳输出通量, 用BP1k表示.
该输出通量同时考虑由物理模型提供的垂向流速, 再

加上一个恒定的15m d−1的向下沉降速度计算而来.
为了更好地刻画南海中各生产力的季节变化, 南

海平均RP、NP、PRDOC和BP1k的季节循环如图6所示.
RP和NP都在从冬季向春季过渡的月份达到最大值, 与
前人的模拟(Ma等, 2014)和观测(Chou等, 2005)一致.
受控于细菌生产力, PRDOC呈现与RP一致的变化趋势,
因为细菌活动在CoSiNE模型中控制再矿化过程, 同时

其活动强度也控制RDOC的产率(Ogawa等, 2001). 另

一方面, BP1k春季较高,秋季较低;当滞后3个月时, BP1k
与PP的相关系数达到最大(约0.6). 该滞后时间可以用

表层附近产生的高POC沉降至到1000m除以模型

15m d−1的沉降速度得到. 这个解释, 可以通过考察

2000m沉降通量(BP2k)相对于PP的时间滞后得到支持.
实际上, 模型中BP2k的峰值滞后于PP约5个月, 是

1000m的大约两倍, 证实了该解释的正确性.

3.2 增暖实验结果

增暖实验中各生产力相对于标准实验的变化百分

比如图7和表1所示, 均为多年结果平均的季节循环. 由
于表层层化增强、水体夹卷减弱, 表层的营养盐输入

受到抑制, 造成了NP(−2.4%)和RP(−1.5%)的普遍降

低. 该量级与Moore等(2013)的全球模型结果可比, 其

全球模型预测RCP4.5情景下PP的衰减率为−2.1%. NP
对于增暖的响应更加敏感, 同时NP的减少具有更显著

的季节变化. RP的降低则在夏秋季略强(图7). 随着初

级生产力的减弱, 特别是硅藻生产力的显著降低(表1),

图 2 模型MCP模块的示意图
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BP1k在全年的每个月份都受到明显抑制. PRDOC的平均

衰减率为−1.4%, 相比于−1.5%的BP1k衰减率, 对应着

略微增加的MCP:BP比例. 同时注意到在3月和8月份,
即RP降低较弱的月份, PRDOC反而略有升高, 这说明增

暖的条件有时反而有利于MCP过程.
实验ExpT4的结果显示, 生态系统的响应可能与

表层增暖不成比例. ExpT4中的NP衰减(−1.7%相比于

ExpT2的−2.4%)和RP衰减(−0.03%相比于ExpT2的
−1.5%)的幅度反而小于ExpT2, 原因是部分月份呈现

更高的生产力(图8a和b), 这种补偿作用在RP中体现得

更加明显. BP1k的响应与ExpT2抑制, 其减弱的信号更

加明显, 表明BP可能对于表层增暖更加敏感. 由于RP
和PRDOC都受控于细菌生物活动的强度, 因此两者呈现

较为接近的季节分布规律. 而由于BP的减弱比起PRDOC

明显更为显著, 因此MCP:BP比例增加至1:5.95.

4 结果讨论

全球来看 , 基于DOC产率的MCP ( 0 . 1 8 ~
0.38Pg C a−1)和基于POC输出的BP(0.43~0.66Pg C a−1)
储碳率具有大致相当的量级(Jiao等, 2014a; Legendre
等, 2015). 本文的区域模型对于MCP和BP分别给出了

1.55和9.43mg C m−2 d−1的储碳率. 该MCP率对应着

0.5%的净初级生产力转化为RDOC, 与之前研究估计

的0.4~0.6%非常接近(Hansell, 2013). 在短期的培养实

验中(~1个月), 细菌能够迅速将易降解的基质转化为

(a) (b) (c)

(d) (e) (f)

P

P

图 3 卫星反演的垂向积分净初级生产力(PPobs)、模拟的垂向积分净初级生产力(PP)和PRDOC

PPobs通过VGPM模型, 由海表叶绿素数据计算而来(Behrenfeld和Falkowski, 1997), 可在http://www.science.oregonstate.edu/ocean.productivity上
获取. 垂向积分的范围都是全水柱积分. 单位: mg C m−2 d−1
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相当于原始有机碳量3~5%的RDOC(Gruber等, 2006).
虽然该文献中的RDOC的时间尺度远短于本文所关注

的尺度, 但是该值可以作为模型可能产率的上限. 即使

是基于文献中微生物对RDOC转化效率的最低估计

(<0.4%的净群落生产力被转换为RDOC, 微生物碳泵

也足以维持全球巨大的RDOC碳库 (Osterholz等 ,
2015). BP高于文献中通过沉积物捕获器观测到的

0.78~8.25mg C m−2 d−1范围(Chen等, 1998), 而总体来

说MCP的估算中则可能存在较大的不确定性. 考虑到

这些不确定性(BP高于观测的上限而MCP落于观测的

下限), 模型对于MCP:BP比例的估算很可能是低估的.
本节中, 以下将讨论MCP的不同控制因子的作用.

4.1 物理过程的影响

海洋中的储碳过程受到多种物理过程的调控, 例

如升降流、层化/混合过程、海洋环流过程, 以及中尺

度涡等过程的影响(Jiao等, 2014a). 而在南海中, NP、
RP和PRDOC的季节特征可以用相关物理过程, 特别是东

亚季风和海盆尺度环流的季节变化来解释(Liu等 ,
2002). 东亚季风通过产生风致混合和沿岸上升流过程

(a) (b)

(c) (d)

图 4 表层100m积分的DOC、表层100m平均的BAC
DOC单位: mol m−2; BAC单位: mmol C m−3
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控制南海中的营养盐补充过程, 进而控制NP. PRDOC和

RP的时间变化滞后于NP约1个月时间(图6), 即细菌利

用NP产生的有机物质, 释放出氨氮, 氨氮再支持生产

力造成的时间滞后. 因此RP与PRDOC的时间变化同时受

控于物理过程和细菌活动.
储碳过程方面, BP随着表层水体的增暖, 在两个

实验中的响应具有一致的特征, 均随着增暖而降低. 其
中ExpT4中的响应显著大于ExpT2, 前者的衰减接近后

者的两倍(表1). Moore等(2013)中全球模型的结果也有

类似的关系. 另一方面, 对于MCP过程, SST的增加可

能有两方面作用. 首先, 水温增加可能有利于细菌活

动, 因而增强MCP过程(Wohlers等, 2009). 其次, 表层

层化随之增强, 营养盐供给将会减少. 后一种作用会增

强或者减弱MCP过程,仍处于讨论当中(Hansell和Carl-
son, 2002; Jiao等, 2010). 由于我们使用的模型中没有

考虑低营养盐条件下更大比例的PP会被转化为RDOC
(即转化率为常数)的效应(Jiao等, 2010), 因此ExpT2实
验中PRDOC的减小幅度(−1.4%)小于PP(−2.0%), 可以解

释为细菌活动的相对增强 . 而ExpT4的PRDOC大于

ExpT2(表1), 可以推测出细菌活动随着温度增加会持

续增强, 因此通过更强的再矿化过程部分补偿了生产

力的降低.

4.2 群落结构的影响

浮游植物群落结构的转移能够显著地影响表层水

体中的碳循环, 改变输出到深海的有机物质(Jiao等,
2014b). 普遍而言, 在营养盐得到补充的生态系统中,
诸如硅藻等较大型的浮游植物能够迅速生长, 此时群

落结构有利于POC的输出. 因此, 硅藻通常主导间歇

式的浮游植物藻华, 在BP过程中起到主要贡献(Bues-
seler等, 1998). 相反地, 当生态系统受到强层化的作

用, 处于营养盐限制的条件, 微型和超微型浮游植物

起支配地位. 此时的生态系统不利于有机物质的输出,
因为小粒径的颗粒物倾向于在表层水体中悬浮更长的

时间, 而会更有利于MCP. 浮游植物群落结构对于BP
和MCP的影响, 在南海西部海域的观测研究中曾被证

实(Jiao等, 2014b).
在南海中, 海盆尺度的上升运动终年发生(Wong

等, 2007), 使得硅藻成为南海中丰度最大的浮游植物

物种, 其中在冬季的丰度更高(根据细胞数量, 95.7%),

生
产

力
 (m

g 
C

 m
−2

 d
−1

)

图 5 南海平均生产力的时间序列
PP, 初级生产力; NP, 新生产力; RP, 再生生产力. PPobs是基于卫星遥

感海表叶绿素数据, 通过VGPM(vertical-integrated net primary pro-
duction, 垂向归一化净初级生产力模型)方法(Behrenfeld和Falkows-
ki, 1997)反演的初级生产力(可在http://www.science.oregonstate.edu/
ocean.productivity/上获取).
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力
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)
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产
力
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)

气候态月份

(a) (b)

(c) (d)

图 6 多年模拟结果平均生产力的季节循环
横坐标表示1~12月, 下同

(a) (b)

(c) (d)

气候态月份

图 7 ExpT2中各生产力相对于标准实验的变化百分比
(a) 再生生产力; (b) 新生产力; (c) BP1k; (d) RDOC产量
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高于夏季的75.9%(Ning等, 2004). 硅藻主导的生态系

统也成功地被模型所模拟. 特别是在发生强上升流的

夏季越南沿岸区域和冬季吕宋藻华区域(图3a和b), 充

足的营养盐条件激发起强盛的硅藻藻华. 然而, 由于

硅藻沉降速度较大, 不利于细菌活动, 因此这些区域

反而具有较低的PRDOC(图3c和d). 具体而言, 在生态模

块中, 细菌的生产力最终是由DOM的供给决定的. 一

般而言, 硅藻主导的海洋浮游生态群落, 会生成大颗

粒、快沉降的POC. 这就会造成DOM的供给减少, 因

为POC的溶解是DOM的主要来源之一. 因此, 浮游植

物群落结构从小型向大型浮游植物过渡, 与较低的细

菌活动联系到一起, 因而造成了较低的PRDOC. 这也与

寡营养水体中MCP会相对更高的认识相一致(Jiao等,

2014a).更进一步地,我们还发现PRDOC的时间变化与生

态系统中超微型浮游植物生产力所占的比重(P1%)存
在显著的相关性, 如图9所展示的相关系数分布所示.
在南海的大部分区域, 该相关系数大多超过0.6, 说明

P1%可以作为表征和预测MCP强度的变量. 特别是在

越南和吕宋上升流区, 相关性的最大值可达超过0.9.
在相关性较弱的区域, P1%通常呈现较为模糊的季节

变化以及较高的量级, 例如在吕宋海峡中北部区域,
常年由黑潮水主导的生态系统中, P1%与PRDOC的相关

性较弱. 这说明该变量在具有明显浮游植物群落结构

变化的生态系统中能够更好地指示MCP强度.
在两个实验中, 硅藻的生产力都出现了明显的减

弱. 这种减弱同时还伴随着群落结构的变化, 超微型

浮游植物的生产力贡献增加(表1). Moore等(2013)的
结果也显示硅藻所占生产力的比重在全球增暖场景下

将会减少. 而随着硅藻对生产力的贡献减少, 超微型浮

游植物比重的增加, 在全球增暖的条件下, 模型预测

MCP储碳的重要性将更加突出.

5 结论

本文构建了一个物理-生态系统耦合模型, 来模拟

和评估南海中BP和MCP储碳过程的时空分布和相对

重要性. 在目前的模型配置下, MCP与BP(以1000m层

的输出通量表示)的比值约为1:6.08. 考虑到RDOC极
长的寿命(>1000a), 比例被认为是显著的, 表明两个储

碳机制在南海的数量级是可比的. 整个南海、所有深

表 1 数值实验中的变化百分比a)

Δ(%) ExpT2 ExpT4

PP −1.96 −0.85

P1 0.30 0.91

P2 −2.18 −1.61

P3 −0.09 −0.15

RP −1.50 −0.03

NP −2.41 −1.68

BP1k −1.48 −2.81

PRDOC −1.44 −0.52

a)所有的百分比都基于( )x x x/Exp Con Con计算, Exp和Con分别

表示增暖实验和标准实验的结果, 上划线表示是来自多年结果的平

均; P1、P2和P3分别代表由超微型浮游植物、硅藻和颗石藻所贡献

的PP. 三者变化率相加即为PP的变化率(例如, ΔP1%=ΔP1/PPcon)

气候态月份

(a) (b)

(c) (d)

图 8 ExpT4中各生产力相对于标准实验的变化百分比
(a) 再生生产力; (b) 新生产力; (c) BP1k; (d) RDOC产量

图 9 超微型浮游植物贡献初级生产力的比例(P1%)与
PRDOC的相关系数分布
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度上平均的RDOC产率估算为约1.55mg C m−2 d−1. 其

季节特征和空间分布受到物理过程和细菌活动强度的

共同控制.
进一步地, 使用两个数值实验来再预测RCP4.5和

RCP8.5场景下南海生态系统, 特别是BP和MCP两个过

程对海表增暖的响应. 实验中, 模拟的近表层层化增

强, 减少真光层中的营养盐输入, 进而使得初级生产

力和输出生产力降低. BP的减少随着表层增暖的增强

呈正相关(即更加显著地减弱), 而MCP相关过程的响

应呈现非线性. 具体来说, 增加的表层温度有利于细

菌活动, 因而部分补偿了PP降低减少的有机物生产.
在两个场景下, 生产力的衰减都以硅藻为主, 而超微

型浮游植物对于生产力的贡献反而是增加的. 模型预

测表明, 在全球增暖的条件下, 伴随着浮游植物群落

结构的变化, MCP:BP比例在两个场景下都有所增加,
特别是在4℃增暖的场景下增加至1:5.95, 使得在未来

的海洋中, MCP储碳的地位和作用将更加凸显.
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