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摘要 大气CO2分压(pCO2)的降低被认为是启动和发展北半球大冰期(NHG)的先决条件, 然而丢失的CO2以何种

机制封存在哪个大洋并不明确. 南大洋通过表层生产力和深部流通状况的调制可以解释0.8Ma以来大气pCO2的

冰期旋回, 但不清楚类似机制是否贡献于NHG大气pCO2的降低. 利用国际大洋发现计划(IODP)374航次U1524A
孔生源蛋白石和有机碳的钛标准化含量和质量堆积速率, 重建了3.3~2.4Ma南极罗斯海的生产力演化. 结果显示,
南大洋南极带生产力呈现明显的阶段性演化特征和长期演化趋势: 生产力在3.3~3.0Ma剧烈波动, 在3.0~2.6Ma逐
渐减小, 在2.6~2.4Ma变化不大; 总体呈现长期减小的趋势. 进一步通过生产力与其潜在影响因素的对比, 发现深

部流通状况主控了生产力的阶段性演化和长期演化; 海冰通过影响光照可能对3.3~3.0Ma的生产力产生影响, 而

风尘对生产力演化的影响甚微. 生产力与大气pCO2记录的对比, 显示两者之间不存在耦合关联, 表明南大洋南极

带生产力不是NHG大气pCO2降低的主要致因. 该研究不支持南大洋南极带通过生产力对大气pCO2施加影响, 进

而驱动NHG; 为了揭示南大洋在NHG中的作用, 进一步的研究应该聚焦到南极带深部流通状况对大气pCO2的影

响, 并将类似研究拓展到亚南极带.
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1 引言

上新世-更新世气候转型是一次全球气候由中晚

上新世的持续温暖向第四纪周期性冷暖转变的重要过

渡. 在上新世的显著温暖时期(4.5~3Ma), 地球表面平

均温度比现在高约3℃, 大气pCO2相较于晚第四纪工

业革命前的172~300ppmv(1ppmv=1μL L–1), 高达约

400ppmv, 高低纬经向海表温度梯度较小(Haywood和
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Valdes, 2004; Lüthi等, 2008; Brierley等, 2009; Seki等,
2010). 在此期间, 西南极冰盖部分消退, 北冰洋常年无

冰(Naish等, 2009; Ballantyne等, 2010 , 2013).这一缓慢

的气候转型在晚上新世(约2.75Ma)突然加剧, 具体表

现为北半球冰川作用加剧、冰量显著增加, 北半球高

纬地区冰盖周期性扩张和退缩(Mudelsee和Raymo,
2005; Blake-Mizen等, 2019),进入受地球轨道参数的周

期性变化控制的第四纪, 地球逐渐进入强烈倾角周期

控制的“41-ka”循环(Lisiecki和Raymo, 2005), 北半球

大冰期(Northern Hemisphere Glaciation, NHG)开启.
NHG通过扩张的冰盖与气候系统中其他要素相互作

用, 在不同时间尺度上放大、同步甚至驱动全球气候

变化(Clark等, 1999).
关于NHG的成因, 纵然青藏高原隆升、白令海峡

或格林兰-苏格兰洋脊加深、印尼海道受限和巴拿马

海道关闭等构造事件被认为通过改变大洋-大气环流

来影响热量和水汽的高低纬分配, 从而触发NHG(Rud-
diman等, 1986; Raymo, 1994; Wright和Miller, 1996;
Cane和Molnar, 2001; O’Dea等, 2016); 然而, 这些构造

活动发生年代和幅度的非精确界定及其与NHG之间

存在的年代差表明, 上述构造活动假说不能单独或完

美解释NHG(Raymo, 1994; Willeit等, 2015; Jaramillo
等, 2017). 大气pCO2变化被认为可以作为独立因素驱

动NHG(Willeit等, 2015), 同时, 大气pCO2降低被认为

是放大NHG气候变化模态的关键因素, 并且pCO2降低

到280ppmv作为启动NHG的阈值条件得到了越来越多

模拟结果和古海洋记录的证实(DeConto等, 2008; Seki
等, 2010; Martínez-Botí等, 2015; Stap等, 2016). 然而,
现有研究少有从pCO2变化的“大气桥梁”角度来探究

NHG时降低的大气pCO2以何种形式封存在何处, 而是

更多从全球温盐循环的“大洋隧道”角度强调了北半球

高纬的热量变化对NHG的作用; 例如McKay等(2012)
认为, 3.3~2.5Ma南半球变冷改变了大洋间的水体连通

性, 导致北大西洋经向翻转流(AMOC)减弱, 抑制了热

量向北大西洋高纬的传输, 最终启动NHG; Woodard等
(2014)表明, 3.2~2.7Ma扩张的南极冰盖使得南大洋层

化增强, 这改变了深海环流, 使得本该通过AMOC在
北大西洋上涌的暖水潜入太平洋深部释放热量, 从而

启动NHG. 无论热量通过前述“大洋隧道”的何种机制

导致了NHG的启动, 均未涉及大气pCO2在NHG中作

用的探讨. 因此从“大气桥梁”的角度探究pCO2变化在

NHG中的作用机制成为了亟需解决的问题.
南大洋通过生物-物理-化学过程实现人为排放碳/

自然形成碳在其内部的封存与排放, 从而调控近现代

和轨道时间尺度上的全球气候变化. 工业革命以来,
近半数人类活动产生的CO2储存在大洋之中, 而南大

洋更是储存了其中约40%(Khatiwala等, 2009). 南大洋

既能通过表层浮游生物进行光合作用吸收大气CO2,
也能通过深部水体上涌向大气释放储存于大洋内部的

“呼吸CO2”, 前述两个过程的碳收支关系决定了南大

洋是否储碳, 从而影响大气pCO2(Watson和Garabato,
2006; Fischer等, 2010; Watson等, 2015). 现有研究表

明, 大气pCO2的冰期旋回可以由南大洋独立驱动, 具

体过程为冰期南大洋南极带成层化加强使生产力降

低, 但同时流通状况减弱会减少海洋向大气释放CO2

的通量, 而亚南极带则通过风尘铁刺激浮游植物生产

使得更多大气CO2被固定在海洋中, 从而共同贡献大

气pCO2的降低(Jaccard等, 2013; Martínez-García等,
2014). 但此假说仅解释了0.8Ma以来南大洋生产力、

深部流通状况与大气pCO2的耦合关联, 对于更长时间

的尺度以及更久远的古海洋记录是否适用尚不得而

知. 因此探明NHG南大洋生产力的演化趋势与特征,
并厘清其与大气pCO2的关系是解开NHG成因机制之

谜的重要途径.
本文利用国际大洋发现计划(IODP)374航次在南

极罗斯海获取的高质量沉积物柱状岩芯 , 分析了

3.3~2.4Ma生源蛋白石(opal)和有机碳(TOC)含量并重

建了生产力;进一步与相关记录的对比,查明了生产力

演化的受控因素, 评估了南极带生产力演化与大气

pCO2冰期旋回的关联性, 从而为解释NHG的形成机制

提供启示.

2 区域概况

罗斯海位于南大洋西南太平洋扇区(170°E~140°W),
东西边界分别为玛丽伯德地和维多利亚地, 南部边界

与世界上最大的冰架——罗斯冰架相连, 是南大洋第

二大的边缘海(图1a, 1b). 同时, 罗斯海也是南大洋季

节性海冰影响强烈的海区, 其冬季海冰覆盖范围最大

可至约60°S的外边缘海, 而夏季随着区域内罗斯冰架

的消融, 海冰覆盖范围可减至冬季的20%(Massom和

Stammerjohn, 2010; 刘帅斌等, 2016). 罗斯海也是南

中国科学: 地球科学 2024 年 第 54 卷 第 7 期

2277



大洋生产力最高的海区之一, 但表层营养盐在生长季

节很少耗尽, 因此被称为“高营养盐高叶绿素”海区

(Arrigo等, 2008; Smith等, 2012).
绕极深层水(CDW)是南大洋分布最广泛的相对温

暖的水体, 营养物质丰富, 对海洋生产力起促进作用,
其在外陆架边缘可汇入南极底层水(AABW)(图1b).
CDW在罗斯海上涌后, 与其他水团混合形成变性绕极

深层水(MCDW), MCDW盐度较低、较为温暖, 且携

带大量营养物质(Smith等, 2012)(图1c), 对罗斯海陆架

以及上陆坡生产力起促进作用. 当罗斯冰盖扩张或海

冰覆盖范围增大时, 海洋表层产生低温、高盐、高密

度的卤水, 即高盐陆架水, 高盐陆架水的形成可导致

海洋垂向水体层化加剧. 由于高盐陆架水密度较大,
当其向低纬运输时受科氏力的影响, 在陆坡处左旋汇

入AABW(Basak等, 2015)(图1b). 冰架水是冰川消融产

生的低温、低盐的低密度水体, 在陆架坡折处汇入

AABW(图1b). 汇集于外陆架边缘至东南太平洋海盆

南部边缘的AABW具有低温、高盐的特点(Gordon等,
2004), 在全球的温盐循环中起着重要的作用. 罗斯海

作为AABW的主要产区, 贡献着约25%的AABW(Orsi

图 1 南极罗斯海岩芯、洋流与营养物分布
(a) 研究站位(U1524A孔, 黄色方块)和讨论中所涉及的其他站位(AND-1B站(McKay等, 2012), ODP 1096站(Hillenbrand和Cortese, 2006), ODP
704站(Hodell和Venz, 1992), ODP 1090站(Venz和Hodell, 2002),红色圆点), 白色实线为现代南极极峰(Trathan等, 2000),绿色和蓝色实线分别代

表现代夏季和冬季海冰覆盖范围(Fetterer等, 2017), 红色虚线展示(c)中硅酸盐浓度的175°W经向水深剖面位置; (b) 罗斯海主要洋流与水团(高
盐陆架水/冰架水, 粉色; 变性绕极深层水, 绿色; 南极底层水, 紫色; 绕极深层水, 橙色; 南极陆坡流, 蓝色); (c) 罗斯海硝酸盐浓度的175°W经向

水深剖面. (a)的底图由ArcGIS软件绘制, (b)和(c)的底图由Ocean Data View (ODV)软件绘制
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等, 2002). 环绕着南极大陆的南极陆坡流广泛分布在

南大洋次表层, 其在调节CDW上涌至罗斯海陆架中起

重要作用(Thompson等, 2018).

3 材料与方法

3.1 U1524A孔

本文选用的研究材料是来自IODP374航次2018年
在罗斯海钻取的U1524站的A孔(74°13.04′S、173°
38.02′W), 该孔位于罗斯海大陆架边缘以北约120km
处 , 希拉里峡谷东侧堤坝 , 水深2394.39m(图1c).
U1524A孔钻探深度299.5m CSF-A, 获取岩芯长度

282.35m CSF-A, 取芯率为94.27%. 船基初步研究报告

根据硅藻丰度, 将U1524站沉积物岩芯分为3个岩性地

层单元, 其中U1524A孔提供了单元I全部(200.55~0m
CSF-A)和单元II大部分(290.36~200.55m CSF-A)的岩

芯. 单元I特征为含硅藻软泥与富硅藻泥互层, 单元II
特征为富硅藻泥与泥质硅藻软泥互层. 单元I可进一步

细化分为三个亚单元: 亚单元IA(78.03~0m CSF-A)主
要由含硅藻软泥与富硅藻泥组成 ; 亚单元 I B
(155.58~78.03m CSF-A)主要由富硅藻泥/砂质泥并夹

泥质硅藻软泥层组成; 亚单元IC(200.55~155.58m
CSF-A)主要由层状富硅藻泥并夹泥质硅藻软泥层组

成. 本文关注该孔270~78m CSF-A的岩芯, 将120~78m
CSF-A按间隔0.2m取样, 270~120m CSF-A按间隔0.5m
取样, 共取得样品505个.

3.2 地球化学分析

生物硅(BSi)的含量分析在中国海洋大学海底科

学与探测技术教育部重点实验室进行. 首先采用湿碱

消解法提取BSi, 然后利用钼酸盐蓝光分光光度法进

行测定(DeMaster, 1981; Müller和Schneider, 1993). 具
体流程如下: 将冻干并研磨至74μm以下的样品, 准确

称取130~140mg置于离心管中. 为去除有机质, 向离心

管中加入5mL质量分数为10%的H2O2溶液, 混匀后静

置半小时. 随后, 为去除碳酸盐, 加入5mL体积比为1:9
的HCl, 同样混匀后静置半小时. 向前述处理后的样品

中加入40mL蒸馏水, 在3000转/分的离心机中离心10
分钟后, 移除上清液并干燥过夜. 向干燥后的样品加

入40mL 2mol L–1
的Na2CO3溶液并充分混匀后, 于

85℃水浴锅中加热. 水浴2h后, 每小时从水浴锅中取

出样品离心后, 取0.125mL上清液加入3mL钼酸铵溶

液, 静置10分钟后加入15mL还原剂使其显色, 3小时

后, 测定该提取液的吸光值, 并计算其BSi的质量分数.
以上提取测试过程重复6次. 以提取时间和提取液中

BSi质量分数分别作为横纵坐标, 得出BSi质量分数随

时间变化的线性回归方程, 其截距即为样品的BSi含
量. 沉积物生源蛋白石(SiO2•0.4H2O)含量按Mortlock
和Froelich(1989)给出的公式(opal%=2.4×BSi%)计算.
该分析方法的长期精度(RSD)优于±3%.

TOC含量的分析测定在中国科学院海洋研究所进

行. 准确称取约0.3~0.4g冻干后的样品, 将其放入称重

后的洁净玻璃瓶中, 缓慢加入2mL稀盐酸(1mol L–1)以
去除碳酸盐, 期间每隔8h晃动一次以充分去除无机碳,
48h后用超纯水冲洗5次以去除化学残留物. 将处理好

的样品在冷冻干燥机上干燥并称重、研磨准备上机测

试. 用百万分之一的天平准确称取约30mg的样品置于

洁净锡杯中, 包裹压实后放入带自动进样器的Thermo
EA1112元素分析仪分析. 基于标定的混合土壤标准样

品(CAR4021+IVA99995%=1.86%)的重复性测试, 该方法的

分析精度(RSD)优于±1.3%.
钛(Ti)等元素含量在中国地质大学(武汉)地质过

程与矿产资源国家重点实验室进行分析. 准确称取约

50mg样品在特氟龙溶样弹中, 按1:1比例将高纯硝酸

和氢氟酸(共约3mL)添加到溶样弹中, 放置在190°C烘
箱中48h进行高温高压消解, 消解好的溶液蒸干后再

次溶解在3mL混合酸(硝酸、高纯水、1ppm In的比例

为 1:1:1)中, 然后放进190°C烘箱中12h进行二次消解,
最后用硝酸(2%)将消解两次的样品稀释到合适的浓

度, 在电感耦合等离子体质谱仪进行测试. 利用美国地

质勘探局国际岩石标样(BCR-2、BHVO-2、AGV-2和
GSP-2)对样品的前处理和上机测试过程进行监控, 标

样推荐值和测定值的相对误差在10%以内. 重复性样

品测试显示, 包括Ti在内的绝大多数元素的分析精度

(RSD)在±5%之内.

3.3 Ti标准化的生源组分含量和生源组分质量堆
积速率计算

罗斯海为环绕南极大陆的边缘海, 陆源物质可能

对opal和TOC等生源组分有稀释作用, 为了避免稀释

作用对其产生影响, 选用岩石风化时地球化学行为保

守、海水含量极低的Ti元素对生源组分进行标准化校
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正(图2b, 2c).
由于沉积过程中的压实程度和含水率具有不均一

性, 为了扣除压实效应对生源组分含量的影响(Rea和
Janecek, 1981), 计算了生源组分的质量堆积速率

(MAR):
MARopal=ωopal×ρdry×v, (1)
MARTOC=ωTOC×ρdry×v, (2)
其中, MARopal和MARTOC分别代表opal和TOC的MAR,
ωopal和ωTOC分别代表opal和TOC的含量, ρdry代表干样

密度, v代表线性沉积速率. 为了获得取样层的干样密

度, 将航次中采集的高分辨率伽马射线衰减数据线性

插值到对应的取样层位, 再利用航次中实测的干样密

度和对应层位湿样密度(ρwet)拟合的如下线性关系

(R2=0.97), 计算取样层位的干样密度(图2g):
ρdry=1.436×ρwet–1.33. (3)

4 结果

4.1 年代模式

U1524A孔位于南大洋高纬海区, 缺乏有孔虫氧同

位素等用于建立年代模式的对比记录. 因此, 磁性地层

事件和生物地层事件所提供的绝对年龄成为了

U1524A孔建立年代模式的直接依据. 船测数据显示,
U1524A孔 0~280m CSF-A共识别出12次地层磁性倒

转事件(McKay等, 2019),其中最老的磁性倒转为Mam-
moth/Subchrons界限(C2An.2r, 3.207~3.330Ma), 并统计

出20次硅藻、放射虫等生物地层事件. 综合利用船基

磁性地层倒转事件、新增岸基磁性地层倒转事件和船

基生物地层事件代表的绝对年龄, 通过线性插值的方

法建立了U1524A孔的年代模式(赵翔宇, 私人通信).
基于该年代模式, U1524A孔270~78m CSF-A对应的年

代跨度为3.3~2.4Ma(图2).该时段的线性沉积速率除在

3.2~3.1Ma短暂明显降低外, 总体变化不大(图2f), 变化

范围为12.94~25.30cm kyr–1,均值为20.80cm kyr–1(赵翔

宇, 私人通信).

4.2 生源组分含量

U1524A孔opal含量在3.3~2.4Ma呈现长期降低的

趋势(图2a). 具体可划分为三个阶段: 3.3~3.0Ma, opal
含量呈现峰值, 变化范围在16.85%~50.17%之间, 均值

为32.70%; 3~2.6Ma, opal含量逐渐降低, 变化范围在

7.53%~38.77%, 均值为25.72%; 2.6~2.4Ma, opal含量保

持稳定, 变化范围在5.02%~32.23%, 均值为16.75%.
TOC与opal呈相同的变化趋势(图2a). 3.3~3.0Ma, TOC
的含量变化范围在0.10%~0.78%, 均值为0.52%;
3.0~2.6Ma, TOC含量变化范围在0.10%~0.46%, 均值为

0.42%; 2.6~2.4Ma, TOC含量变化范围在0.07%~0.57%,
均值为0.39%. Ti含量在3.3~2.4Ma呈现长期升高的趋

势, 也可划分出类似opal和TOC演化的三阶段(图2b).

5 讨论

5.1 南极带生产力演化的特征

南大洋沉积物是全球主要的生源蛋白石的汇, 代

表硅藻等浮游植物的生产、输出和沉积. 沉积物中

opal含量主要受控于表层水中生物硅的生产以及深部

水体和海底生物硅的溶解. 此外, 稀释效应和压实效应

可能对opal(相对)含量产生影响. U1524A孔Ti标准化

的opal含量(即opal/Ti)与opal含量演化完全一致(图
2a、2c), 表明陆源碎屑组分对生源蛋白石的稀释效应

较弱. 目前没有南极罗斯海3.3~2.4Ma时段深部硅酸饱

和程度(或浓度)的古海洋记录, 因此无法评估沉积物

中生物硅的溶解程度. 然而, 南大洋高的生源蛋白石

埋藏效率对应于表层海水中较高的生源蛋白石雨率,
表明了沉积物中保存的生源蛋白石含量反映了其生产

而非溶解信息(Pondaven等, 2000). 南大洋沉积物中

TOC含量主要受控于表层水中硅藻等浮游植物有机碳

的生产以及其输出过程中在水体和孔隙水中的降解.
尽管影响TOC降解的因素不同于影响opal溶解的因素,
但二者的含量及其Ti标准化的含量演化模式完全一致

(图2c), 进一步支持U1524A孔中opal和TOC含量主要

受控于生产力.
除3.2~3.1Ma外, U1524A孔的opal/Ti与MARopal,

TOC/Ti和MARTOC无论在细节演化过程还是长期演化

趋势上表现一致(图2c、2d). 在3.2~3.1Ma, opal/Ti和
TOC/Ti呈现峰值, 而MARopal和MARTOC表现为谷值(图
2c、2d). 注意到3.2~3.1Ma沉积速率明显降低, 而干样

密度变化不大(图2g),表明Ti标准化的生源组分含量和

生源组分的MAR在此时段的差异由显著降低的线性

沉积速率所致(图2f), 这反映压实效应对生源蛋白石和

有机质的堆积产生了一定的影响. 因此, 考虑到整个记

录, 相对于opal/Ti和TOC/Ti, MARopal和MARTOC更可靠
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图 2 NHG南极罗斯海生产力的演化
U1524A孔: (a) opal和TOC含量; (b) Ti含量; (c) opal/Ti和TOC/Ti; (d) MARopal和MARTOC; (f) 沉积速率以及年龄控制点(红色星号)(赵翔宇, 私人

通信)和(g) 干样密度. (e) ODP 1096站的MARopal(Hillenbrand和Cortese, 2006). 图中竖虚线标示生产力演化的三阶段, 灰色阴影指示oNHG

中国科学: 地球科学 2024 年 第 54 卷 第 7 期

2281



地记录了U15424A孔的生产力演化. 进一步, 同在西南

极的ODP 1096孔的MARopal演化(Hillenbrand和Cor-
tese, 2006)总体上与U1524A孔的MARopal协变(图2d、
2e), 支持MARopal作为更可靠的生产力替代指标. 基于

MARopal和MARTOC记录, U1524A孔记录的南大洋南极

带生产力演化呈现长期降低的趋势, 具体可划分为三

个演化阶段(图2): 3.3~3.0Ma, 生产力剧烈波动, 呈现

出先升高, 然后显著降低, 最后再升高的变化趋势;
3~2.6Ma, 生产力逐渐降低; 2.6~2.4Ma, 生产力保持相

对恒定. 特别地, 在2.7Ma附近的NHG启动期(oNHG),
生产力无明显变化.

5.2 南极带生产力演化的影响因素

南大洋生产力直接受控于海表营养物的可利用性

和光照条件. 表层水中营养物的可利用性主要取决于

水体的流通状况和风尘的输入强度. 南大洋流通状况

强的水体可以更多地将深部营养物上涌至海表(Haug
等, 1999; Sigman等, 2004), 因此高的生产力往往发生

在诸如陆架坡折处附近的上升流区域、冰间湖和锋带

等流通性良好的海区(Comiso等, 1993; Moore和Ab-
bott, 2000; Arrigo和van Dijken, 2003). 南大洋风尘能

够提供营养物硅和营养物限制因子铁, 从而促进或刺

激硅藻等浮游植物的生长, 进而对生产力产生影响

(Boyd, 2002; Martínez-García等, 2014). 表层水中光照

条件主要取决于海冰强度(即海冰覆盖范围和持续时

间)和太阳辐射强度, 海冰强度高会降低海表的日照辐

射量, 从而降低生产力(Hall, 2004). 下面, 将U1524A孔
生产力与上述潜在环境影响因素对比, 分析二者在阶

段性演化和长期演化上的关联, 试图查明不同时间尺

度上南极带生产力演化的影响因素.

5.2.1 生产力阶段性演化的影响因素

U1524A孔生产力在3.3~3.0Ma呈现升高-降低-升
高的剧烈波动模式(图3b). 通过其与潜在影响因子的

对比, 只有底栖有孔虫δ13C(或其差值)指示的南大洋深

部流通状况(Hodell和Venz, 1992, 2006; Venz和Hodell,
2002; 图3d)与生产力协变. 增强的深部流通状况对应

升高的生产力, 这表明罗斯海深部的营养物通过上涌

到达表层, 增加营养物的可利用性, 从而促进生产力

的提高. 该阶段南大洋风尘输入维持在较低水平, 且

轻微减小(Martínez-Garcia等, 2011; 图3d), 这主要是因

为中上新世暖期森林覆盖面积增大, 沙漠持续收缩, 导
致风尘通量减小(Salzmann等, 2008). 因此, 风尘输入

并未对生产力产生明显影响. 罗斯海AND-1B孔的硅

藻组合与冰藻含量记录表明, 罗斯海近岸在3.2Ma开
始变冷, 夏季海冰也开始增加且在3.03Ma时爆发并持

续存在(McKay等, 2012; Riesselman和Dunbar, 2013).
必须指出的是这些硅藻记录是不连续的, 这粗略地表

明 , 从 3 . 2Ma开始罗斯海海冰增强 , 这似乎与

3.2~3.1Ma生产力的谷值对应(图3e). 3.2Ma开始的海

冰增强和该阶段强度变化不大的太阳辐射共同导致光

照条件减弱(图3e, 3f), 致使浮游植物生产季节缩短, 从
而可能降低3.2~3.1Ma的生产力(图3b).综合表明,深部

流通状况主控了3.3~3.0Ma南极带生产力演化, 但海冰

可能也对其产生一定影响.
U1524A孔生产力在3.0~2.6Ma逐渐降低, 且没有

表现出类似3.3~3.0Ma那样的剧烈波动(图3b). 该时段

深部流通状况逐渐减弱(图3c), 而风尘先保持稳定后

缓慢上升(图3d), 这表明深部流通状况而非风尘输入

控制了该时段的生产力演化. 在3.3~2.4Ma太阳辐射总

体变化不大的背景下(图3f), 光照条件就主要受控于海

冰强度. 该时段硅藻指示的海冰强度记录并不完整, 但
从现有记录来看, 海冰强度不可能呈现逐渐升高的趋

势(图3e; McKay等, 2012), 这表明光照条件不是影响

生产力的主要因素. 另外, 在~2.7Ma的oNHG, 生产力

没有发生明显的变化, 然而其潜在影响因素如深部流

通状况、风尘输入等却显著变化(图3a, 3c, 3d), 这表

明生产力并没有对oNHG产生影响与反馈.
U1524A孔生产力在2.6~2.4Ma尽管有些波动, 但

总体保持稳定(图3b). 该时段南大洋深部流通状况频

繁波动, 但总体也保持稳定(图3c); 而风尘输入强度呈

现先缓慢减弱后快速升高(图3d). 该时段尽管太阳辐

射保持稳定, 但缺乏海冰强度记录; 考虑到海冰强度

和太阳辐射强度共同决定了光照条件, 因此无法评估

光照条件对生产力的影响(图3e, 3f). 综合上述潜在影

响因素在2.6~2.4Ma的演化规律, 总体来看, 该时段还

是深部流通状况控制了生产力的演化.

5.2.2 生产力长期演化的影响因素

从跨越轨道尺度的长期演化来看, 3.3~2.4Ma期间

U1524A孔生产力表现出长期降低的趋势(图3b). 南大

洋深部流通状况在3.3~2.4Ma也是呈现长期减弱趋势
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图 3 南极罗斯海生产力演化的影响因素
(a) LR04氧同位素标准曲线(Lisiecki和Raymo, 2005); (b) U1524A孔MARopal和MARTOC; (c) ODP 704/1090站与DSDP 607站底栖有孔虫δ13C差值

和ODP 704/1090站底栖有孔虫δ13C (Hodell和Venz, 2006); (d) ODP 1090站MARFe (Martínez-Garcia等, 2011); (e) AND-1B站海冰硅藻含量

(McKay等, 2012); (f) 75°S夏季平均日照辐射量(Laskar等, 2004); (g) 大气pCO2, 黑色实线为高分辨率模拟结果(Stap等, 2016), 蓝色条带为有孔

虫δ11B重建记录(Bartoli等, 2011), 绿色为有孔虫B/Ca重建记录(Tripati等, 2009). 图中竖直虚线标示生产力演化的三个阶段, 带箭头的虚线指示

每个阶段生产力的演化趋势, 灰色阴影指示oNHG
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(图3c). 由于目前南大洋缺乏3.3~2.4Ma连续的海冰强

度曲线, 我们无法直接将其与南大洋局部太阳辐射强

度联合探讨光照对生产力长期演化的影响. 假若光照

条件控制了生产力的长期演化, 则海冰强度应该表现

出长期增加的趋势; 但从3.3~2.4Ma现有海冰强度数据

来看(图3e), 无论缺乏海冰强度数据时段的海冰如何

演化, 其不可能展现出长期增加的趋势. 另外, 南大洋

风尘输入强度在oNHG之前保持稳定, oNHG之后明显

增强(图3d). 基于以上生产力及其潜在影响因素长期

演化趋势的对比, 认为深部流通状况控制了3.3~2.4Ma
南极带生产力的长期演化. 总之, 不论是轨道尺度上的

演化还是长期演化, 南大洋深部流通状况而非风尘和

光照控制着生产力. 具体机制为: 增强的深部流通状

况能将更多的深部营养物上涌至表层, 从而促进硅藻

等浮游植物的勃发, 进而提高生产力.

5.3 生产力演化与大气pCO2的关联

如前所述, 南大洋的生产力、深部流通状况、温

度与大气pCO2在轨道尺度上具有紧密的协变关系. 下

面通过检视NHG罗斯海生产力与大气pCO2的关联来

检验上述轨道尺度上大气pCO2冰期旋回机制假说是

否适用于更长的时间跨度和尺度. 3.3~3.0Ma罗斯海生

产力与大气pCO2(高分辨率的模拟结果, 图3g)(Stap等,
2016)协变, 表现为增加的生产力对应于升高的大气

pCO2. 按照“呼吸CO2假说”(Jaccard等, 2009), 如果生

产力控制海表对大气CO2的吸收, 则表现为增加的生

产力对应于减小的大气pCO2, 即生产力与大气pCO2呈

现反相位关系. 同样地, 3.0~2.6Ma和2.6~2.4Ma生产力

与大气pCO2都没有显著的反相位关系(图3b, 3g). 特别

地, oNHG时大气pCO2明显降低, 但生产力却变化不

大. 这些结果表明, 南极带生产力的轨道尺度演化不

是造成大气pCO2变化的主因. 长期趋势上, 3.3~2.4Ma
生产力呈现逐渐降低, 然而无论是低分辨率的大气

pCO2重建记录还是高分辨率的大气pCO2模拟结果都

没有展示出长期升高的趋势(图3b, 3g). 因此, 南极带

生产力的长期演化也不是造成大气pCO2变化的主因.
上述发现为南大洋在大气pCO2演化中的作用以

及南大洋通过“大气桥梁”调控NHG提供了启示. 首先,
上述发现表明南大洋南极带生产力不是大气pCO2演

化的主控因素, 这与Jaccard和Martínez-García等轨道

尺度上大气pCO2冰期旋回机制假说一致(Jaccard等,

2013; Martínez-García等, 2014), 即南极带对大气pCO2

冰期旋回的贡献因子是深部流通状况而非表层生产

力. 下一步, 应该利用U1524A孔沉积物粒度、Sr-Nd同
位素和氧化还原敏感元素综合重建罗斯海深部流通状

况, 进而评估南极带深部流通状况对大气pCO2演化的

影响. 其次, 上述发现表明南大洋南极带不可能通过生

产力对大气pCO2的影响来驱动NHG. 为了评估南大洋

在NHG中的作用机制, 进一步的研究应该聚焦到南极

带深部流通状况对大气pCO2的影响, 并将类似研究拓

展到南大洋亚南极带.

6 结论

基于IODP 374航次U1524A孔生源组分探讨了

NHG南大洋南极带生产力演化特征、影响因素及其

与大气pCO2的关联机制. 3.3~2.4Ma南极罗斯海生产

力表现出三阶段演化特征, 并呈现长期减小演化趋势.
南大洋深部流通状况主控了上述生产力的阶段性演化

和长期演化; 海冰可能对3.3~3.0Ma生产力的演化起作

用, 而风尘输入对整个时段的生产力影响甚微. 南大洋

南极带生产力不是NHG大气pCO2降低的主要因素. 从
“大气桥梁”视角看, 南大洋通过影响大气CO2驱动

NHG的“中间环节”不是南极带的表层生产力. 下一步

探究“中间环节”的研究中, 应该聚焦到南极带的深部

流通状况, 并将类似研究拓展到南大洋亚南极带.
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出的建设性意见.
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