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海洋是巨大的碳库, 不断地从大气吸收CO2, 工

业革命以来 , 海洋吸收了人类向大气排放 CO2的

30%~40%[1]。海洋吸收的 CO2对于缓解全球变暖起着

重要的作用, 但是它破坏了海洋自身碳酸盐的化学

平衡, 导致海水酸度增加。这种由于海洋吸收了大气

中人为 CO2引起的海水酸度增加过程, 被称为海洋

酸化。 

目前全球海洋正处于5500万年以来海洋酸化速

度最快的时期, 工业革命以来, 全球表层海水 pH 已

经下降 0.1, 预计 2100年前表层海水 pH 将下降

0.3~0.4, 相当于海水酸度将增加1~1.5倍[2]。海洋吸收

CO2导致海洋酸化, 改变了海水的化学特性, 使得海

洋生物赖以生存的海洋化学环境发生了变化, 从而

影响到海洋生物的生理、生长、繁殖和代谢过程, 破

坏海洋生物多样性和生态系统平衡。由此可见, 海洋

酸化是一个全球性的、人类历史上前所未遇的挑战。

自从2003年国际上首次提出海洋酸化的科学问题以

来, 海洋酸化成为当今国际海洋科学研究前沿领域

的重要内容,引起了科学界的广泛关注[3-4]。2007年联

合国政府间气候变化专门委员会发布的第四份全球

气候评估报告指出 [5], 海洋酸化对全球海洋生态系

统的影响十分严重。海洋酸化继全球变暖和环境污

染后, 将成为严重影响和威胁人类社会发展的第三

大环境问题。 

地球历史上曾经发生多次的海洋酸化事件, 出

现了大规模的生物灭绝, 说明未来海洋酸化可能会

给全球海洋生态系统带来深远的影响。由于缺乏海

洋酸化及其生态效应的系统研究, 科学界尚无法确

定海洋环境和地球系统能够承受海洋酸化的极限状

态, 也无法预言海洋酸化将给人类和地球的未来带

来什么后果。本文根据国内外研究成果, 从海洋酸化

的发生机制、海洋酸化的历史、现状和变化趋势等

方面 , 对海洋酸化进行综述 , 并对我国当前海洋酸

化监测研究提出初步建议。 

1  海洋酸化发生机制 

自从工业革命以来, 人为活动导致大气 CO2浓

度从280×10–6上升至目前391×10–6, 超过了过去80万

年的地球大气 CO2最高浓度
[6]。CO2在表层海水与大

气间的交换相当快, 随着大气 CO2浓度的升高, 海洋

表层(混合层)CO2也会逐渐增加, 从而破坏了海水碳

酸盐的化学平衡, 使海水 pH 降低、同时使碳酸根浓

度( 2
3CO  )以及碳酸盐的饱和度降低。 

海水碳酸盐体系存在以下反应平衡:  

   CO2(g) CO2(aq)            (1) 
CO2(aq)+H2O H++ 3HCO           (2) 

3HCO  H++ 2
3CO                  (3) 

2
3CO  + Ca2+ CaCO3(s)             (4) 

其中 g, aq, s分别表示气态、水合态和固态。在海水

碳酸盐体系中 , 通常海水中 3HCO占溶解无机碳

(DIC)的90%以上, 2
3CO 浓度占9%左右, CO2占 1%

以下[7]。 

在过去200万年, 海洋表层海水 pH 在8.2左右上

下波动且波动幅度不大 , 但是工业革命以来 , 随着

大气 CO2不断增加, 全球表层海水 pH 已经下降了

0.1[2]。假定人为排放 CO2的增长速度维持在当前水

平, 预计到2050年和2100年, 全球表层海水 pH 将分
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别下降0.2和0.4[8-9]。目前全球海洋表层 pH变化速率

远远超过了过去几百万年的变化速率, 海水 pH正以

每20年下降0.015个单位的速率下降 [8], 并且随着人

为 CO2的不断排放, 在未来海水 pH的变化速率将更

快。图1是美国夏威夷莫纳罗亚山大气 CO2浓度及阿

罗哈表层海水 pH 和 pCO2的变化情况。从图1可以看

出, 过去几十年, 随着大气 CO2浓度增加, 表层海水

pCO2也成一定比例速度的增加 , 同时也使海水 pH

明显降低。 

 

图1  美国夏威夷莫纳罗亚山大气 CO2及阿罗哈表层海洋

pH和 pCO2的变化情况
[7] 

 

值得强调的是, 不同海域 pH 的分布是不同的, 

主要受控于海洋表层温度等因素。目前全球开阔海域

表层海水 pH在7.95~8.35之间变化, 平均值为8.11[7]。

在南大洋和北冰洋, 由于高纬度海水温度较低, 表层

海水吸收更多的 CO2导致海水 pH 较低; 在赤道太平

洋及阿拉伯海等上升流区, 由于次表层更低 pH 的海

水被带至表层, 导致表层海水 pH 出现最低值; 在高

生产率及输出地区, 这些地区由于浮游植物的光合作

用使溶解无机碳转变成有机碳, 以及通过生物泵将溶

解无机碳传输至深层, 导致表层海水 pH升高[10]。 

大气与海洋的 CO2交换主要发生在海洋的表面

混合层(平均水深100 m左右), 该混合层海水因混合

动力与大气发生 CO2交换。CO2在混合层海水的平

均停留时间为6年 , 混合层海水中与中深层海水

(1 000~4 000 m)的混合 , 相对缓慢, 需数百年[10]。

混合层海水吸收的 CO2将停留较长时间, 相应地增

大上层海洋的酸化。以 IPCC 中 IS92a的 CO2排放模

式为依据, 利用海洋碳循环模型可以模拟出海洋酸

化从表层向深层渗透的情景(图2)。 

从图2可以看出, 随着时间的推移, 海洋酸化将

会从表层逐渐向深层渗透, 至2040年, 表层海水 pH 

 

图2  人为CO2排放、大气CO2浓度及海洋 pH的变化情况[3] 
 

下降约0.2, 在300m 深的海水 pH 将降低0.1个单位, 

至2300年, 表层海水 pH将降低0.7个单位, 海洋3 000 m

深海水 pH将受到影响。 

除 pH 降低外, 大气 CO2浓度的升高将引起海

水 2
3CO 的浓度减少、降低 CaCO3各种矿物(文石、

方解石等)的饱和度, 理论上, 通过海水碳酸盐的热

力学计算, 可以预测 CaCO3饱和度对大气 CO2浓度

增加的响应, 并且这种计算结果具有相当高的可靠

性。由于海水 Ca2+浓度比较稳定(10mmol/L 左右), 

海水碳酸钙的饱和度 Ω( Ω=[Ca2+][ 2
3CO  ]/Ksp, 其中

Ksp 为表观溶度积常数)主要由海水 2
3CO 浓度所决

定。对于全球海洋而言, 表层水的各种 CaCO3矿物

通常处于过饱和状态 , 其中文石的饱和度(Ωa)平均

约为2.8, 方解石(Ωc)平均约为4.4[10]。工业革命前 , 

大气 CO2为280×10–6, 海水 2
3CO 为267 μmol/kg。目

前海洋表层 2
3CO 已经下降超过10%。其中热带区域

下降29 μmol/ kg, 南大洋下降18 μmol/kg。对于大部

分开阔海洋表层水 , 当 2
3CO  浓度低于66 μmol/kg

时 , 文石将出现不饱和 , 当 2
3CO  浓度低于 42 

μmol/kg时方解石将出现不饱和[7]。高纬度地区将最

早出现不饱和 , 预计到2030年 , 高纬度地区文石将

出现不饱和 , 尤其在南北极 , 由于水温较低 , 以及

海冰融化 , CO2易溶于其水中 , 故能吸收的更多人

源 CO2, 因此极地海洋受海洋酸化的冲击更大、更

早 , 生物体适应海水酸化的能力可能更低 , 钙质生

物及矿物最先受到影响[11]。 

海水 CaCO3饱和度是表征海水酸化对海洋生物

危害的重要指标 , 迄今的研究显示 , 一些钙化海洋

生物, 如钙化浮游植物、钙化大型藻类、珊瑚类、贝

类等对 CaCO3饱和度非常敏感。当 CaCO3饱和度小

于2, 大多数海洋生物的钙化作用受到抑制, 难以形
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成钙质骨骼和外壳; 若 CaCO3饱和度降至1, 已形成

的钙质骨骼和外壳也将趋于溶解。CaCO3饱和度降低

将引生物的钙化速率降低, 改变生物种群的结构和

功能, 使得某些具有钙化能力的生物在生存的竞争

中失去优势。事实上, 大气 CO2浓度增高引起的海洋

酸化已经开始影响海洋中的钙化过程。在饱和度低

于1的海水中 , CaCO3正以每年每公斤海水0.003~ 

1.2 μmol的速度溶解,全球海洋由于海洋酸化导致的

CaCO3溶解量每年已经达到约5×108吨碳[12]。海洋酸

化是一个长期而又不易逆转的环境变化, 钙化生物

如何从生理、生化乃至遗传等方面适用这种变化, 有

待于进一步研究。 

2  典型海域海洋酸化特征 

2.1  北极地区 

最近研究表明, 尽管北冰洋只占全球海洋表层

区域的3%并且大部分被海冰所覆盖, 其吸收 CO2总

量却占全球5%~14%[13-14]。北冰洋被公认为地球上对

气候变化最敏感的区域, 其海洋酸化比其他任何海

区较为严重 [13], 据预测 , 整个21世纪 , 北冰洋表层

海水 pH 将会降低0.23~0.45, 使得北冰洋表层海水

pH 从全球比较高(高于全球平均值0.06)变成比较低

的地区(低于全球平均值0.09), 相当于海水［H＋］将

增加 1.7~2.8倍 [15]。海洋酸化将引起北冰洋海水

CaCO3饱和度的明显降低 , 最初在某些地区或某些

时间段出现不饱和现象, 随后不饱和程度在时间和

空间上将不断扩大。模型预测, 2020年北冰洋表层水

中文石至少一个月处于不饱和, 2050年所有北极地

区表层水文石将常年处于不饱和, 2095年北冰洋大

部分地区以及白令海将出现方解石不饱和[7]。 

加拿大海盆作为北冰洋第一个被观察到表层海

水 CaCO3不饱和的深海, 分析认为这是由于海冰融

化导致的 [16], 融冰水对表层海水起着稀释的作用 , 

不仅降低了表层海水的盐度, 也降低了海水 TA 及

DIC。尽管河水也冲淡海水, 但是河水相对于融冰水

有更高的 TA及 DIC[17]。氧同位素示踪结果显示, 表

层海水的 CaCO3不饱和是由于冰融水与表层海水混

合的直接结果[18]。加拿大海盆的其他深度也发现文

石饱和度发生变化, 比较1997年及2008年加拿大海

盆文石饱和度断面分布, 发现10几年间上层50 m 深

文石饱和度不断减少, 该深度对应于冬季混合层。加

拿大海盆100~200 m层, 海水也出现文石不饱和, 这

是因为该水层海水源于冬季太平洋水, 冬季太平洋

水流经白令海及楚科奇陆架高生产率区的而富含有

机物, 有机物在该水层再矿化产生高浓度 CO2而出

现海水酸化现象 , 此外 , 冬季太平洋水具有低温特

征(低于–1℃)也是导致该水层文石不饱和的重要原

因之一[16]。在上层500 m, 加拿大海盆上 CaCO3饱和

度相对于欧亚海盆、马卡罗夫海盆及格陵兰海呈现

出较低值, 这是因为加拿大海盆、欧亚海盆、马卡罗

夫海盆及格陵兰海有不同的海水交换时间, 海水停

留时间越长, 海水所积累的 CO2越多, 加拿大海盆海

水平均年龄大约是欧亚海盆的两倍, 故其海水更具

有腐蚀性, 饱和度更低[17]。 

随着全球变暖, 海冰融化打破了海-气界面的海

冰限制, 北冰洋将增加对大气 CO2的净吸收量, 进一

步导致海水 pH 下降、CaCO3饱和度降低; 但另一方

面 , 夏季开阔海域增大 , 光照增加及水温上升将促

进浮游植物的光合作用, 有利于海水 pH和 CaCO3饱

和度增加, 但是总体而言, 北冰洋海水 pH 和 CaCO3

饱和度是不断减少[16]。 

除海冰融化影响外, 径流、生物生产力、上升流

等对北冰洋的影响也不可忽略。Chierici等[18]研究了

2005年夏天北冰洋表层海水的CaCO3饱和度及 pH分

布情况, 发现在麦肯齐河口海域 pH和 CaCO3饱和度

均出现低值, 主要是由于河流冲淡水的影响所致。受

强烈的生物生产力的影响, 在弗兰格岛北部出现 pH

最大值、文石及方解石饱和度呈现最大值。由于亚

表层有机物再矿化而富含 CO2的海水上涌至表层 , 

在楚科奇南部发现低 pH, 海水文石饱和度低至1.2。 

2.2  南极地区 
南大洋占世界表层海洋面积的22%, 在全球海

洋 CO2吸收中扮演重要角色, 是人为 CO2的重要汇

区, 南大洋50°S 以南海域 CO2吸收量占据全球吸收

CO2的20%以上。正是由于南大洋大量吸收 CO2, 迄

今, 南大洋表层海水 pH已经下降0.1, 预计到2100年, 

表层海水 pH可能降低0.3, 相当于海水[H＋]比工业革

命前增加1.5倍[11]。 

世界海洋环流实验(WOCE)及全球海洋通量联

合研究(JGOFS)的调查结果显示[2], 南大洋表层海水
2
3CO  平均浓度为 105 μmol/kg, 而热带表层海水
2
3CO 浓度为240 μmol/kg, 相比之下南大洋表层海水
2
3CO 浓度相当低, 这主要由于在南大洋的海表温度

较低, 同时吸收更多的人为 CO2; 除此之外, 在南大

洋富含 CO2的深层海水上升至表层也导致 2
3CO 降低。

相对于工业革命前, 人为 CO2的输入已经使全球海洋
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2
3CO 浓度下降超过10%, 南大洋下降18 μmol/kg, 从而

降低了 CaCO3饱和度。 

南大洋不同地区受到海洋酸化影响的程度是不

同的, 最早出现 CaCO3不饱和的地区是60°~70°S 纬

度带(深海上升流区)。根据 IPCC IS92a模型预计[19],  

2030年大气CO2浓度将达到450×10–6, 南大洋60°S以

南7%海域的表层海水将出现文石不饱和; 2060年大

气 CO2浓度将达到550×10–6, 60°S以南的一半海域表

层海水文石处于不饱和; 2090年大气 CO2浓度达到

750×10–6, 60°S以南海域高达95%的海区表层海水文

石处于不饱和, 10%海域的方解石处于不饱和; 2100

年大气 CO2浓度达778×10–6, 南大洋表层海水 2
3CO 

浓度将下降至约55 μmol/kg, 比文石饱和所需 2
3CO 

浓度临界值66 μmol/kg 低18%, 因此整个南大洋海水文

石将不饱和; 2130年大气 CO2浓度达到1 000×10–6, 60°S

以南整个海区将不再出现文石过饱和现象, 而68%的海

区方解石不饱和。在21世纪期间, 南大洋文石平均饱和深

度将从730 m 上升至表层, 而方解石饱和深度却没有明

显的变化, 仍处于2 200 m以下[2]。Hauck等[20]评估了1992

年—2008年南极威德尔海对大气 CO2吸收量及其对海水

pH、文石和方解石饱和度的影响, 结果显示, 几十年来上

层200米海水 pH 平均下降了0.016, 而深层水 pH 仅仅下

降0.002; 上层200 m海水方解石饱和度平均下降0.05, 文

石饱和度平均下降0.03。据 IPCC IS92a 释放模型估计, 

1997年—2020年间在与大气 CO2平衡的情况下, 罗斯海

吸收 CO2达16 μmol/kg, 然而在不平衡情况下仅吸收

6 μmol/kg, 事实上由于海冰形成限制了海-气 CO2交换, 

罗斯海很难与大气 CO2达到平衡, 罗斯海出现文石不饱

和将从2015年推迟至2045年[21]。 

南大洋碳酸盐化学存在季节性变化, 冬季由于

温度降低、持续季风以及深层海水上升至表层, 南大

洋深层海水溶解无机碳(DIC)含量高而碳酸根( 2
3CO  )

浓度含量低 , 深层海水上升至表层将降低 2
3CO  浓

度。相关分析表明[11], 与溶度积及生物过程相比, 冬

季由于深层具有较低碳酸根( 2
3CO  )浓度的上升流为

南大洋海洋酸化的主要驱动力; 夏季南大洋混合层

较浅, 生物过程中溶解无机碳降低及 2
3CO 浓度增加

对南大洋海洋酸化起着缓解的作用。南大洋由于强

烈的季节性变化, 一些地区 pH 及 2
3CO 的年际变化

分别为0.06及35 μmol/kg。 

2.3  近海地区 
近海海域由于受到陆源输入、上升流和生物活

动等的影响, 海水 pH呈现较大幅度的变化。近海海

洋酸化受到多种因素驱动 , 相对于开阔海域 , 近海

受更多受到过程控制 , 近海海洋酸化不仅受人为

CO2的影响, 还受生物活动、河流、上升流及地下水

等因素的影响, 其中河流及上升流的影响尤为重要。

对于近岸上升流, 其显著特征是携带富含 CO2的深

层海水上升至表层 , 导致表层海水出现酸化现象 , 

海水 CaCO3饱和度降低; 同时, 上升流也会使表层

海水营养盐增加 , 促进海洋生物生产力 , 降低海水

中 CO2。由于两种过程的作用是相反的, 上升流对表

层海水酸化的影响相当复杂的。Feely 等[22]对美国西

北部及南部沿岸两个上升流区进行观测, 首次发现

在俄勒冈-加利福利亚之间的陆架区, 具有腐蚀性的

底层海水涌升至次表层40~120 m, 上升流导致整个陆

架50 m以浅水体文石不饱和; 南部沿岸尽管也受到上

升流的影响, 目前观测到的文石仍处于不饱和状态, 

但是在上升流的中心地区文石饱和度低于1.3。 

大多数河流具有较高酸度, 河流汇集了陆源有

机物分解的副产物(高浓度 CO2), 因此在河口通常具

有较低的 CaCO3饱和度。河水输入不仅降低了近海

的 CaCO3饱和度, 同时也降低了表层海水的 pH。在

美国缅因州海湾, 肯尼贝克河作为输入该地区的最

大河流, 高浓度 CO2、低盐度的河水对缅因州海湾的

海水 pH产生重要影响, 使海水的 CaCO3饱和度普遍

低于1.5[23]。南美洲东北部的沿岸由于亚马逊及奥里

诺科河的河水输入, 河口表层 CaCO3饱和度出现低

于1的酸化现象[23]。在欧洲北海, 河流输入使海水 pH

变化幅度超过1, 扣除河流输入影响, 北海 pH 年均

变化低于0.4, 因此河流的影响限制了北海 pH 的季

节性变化[24]。 

近海海洋生态系统与人类活动有密切的关系 , 

由于人为造成的富营养化和低氧化等的叠加效应 , 

近海海域将比开阔大洋的酸化速度更快。大量营养

盐输入会导致近海藻类过度繁殖, 即产生富营养化

过程。富营养化水体中有机物消耗导致海水 CO2升

高以及低氧化, 会促进海水酸化。墨西哥湾北部地区

受密西西比河营养盐输入的影响, 富营养化导致表

层海水 pH 下降0.27, 而表层海水由于吸收大气 CO2

使海水 pH 下降0.13, 两种因素叠加使海水 pH 下降

0.40[25], 由此可见 , 富营养化对海洋酸化起着促进

的作用。我国是水产养殖大国, 海水养殖是导致我国

近海海域富营养化和低氧化的重要因素之一, 海水

养殖在影响海水化学性质的同时, 也受到海洋酸化

的影响。因此, 未来随着人为 CO2排放的不断增加的
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情况下, 海水养殖区的海洋酸化问题将日益突出。 

近年来, 许多近海海域已经观测明显的海洋酸

化现象。日本纪伊半岛的长时间观测结果显示, 1983年—

2009年26年间表层海水pH以0.0017/a速率下降[26]; 欧洲

北海在 1997年— 2004年 7年间表层海水 pH 以

0.0028/a速率下降 [27], 东南亚时间序列站1998年— 

2009年11年间表层海水 pH 以0.0022/a 速率下降 [28], 

这与全球大气 CO2浓度不断升高的变化趋势是一

致的。  

我国渤、黄海监测的结果表明, 大部分海域出现

底层海水文石饱和度低于2的海水酸化现象, 其中秋

季最为严重, 其中黄海中部底层海水文石饱和度的

最低值仅为1, 达到生物钙质骨骼和外壳溶解的临界

点, 表明黄海北部的海水酸化问题已相当突出。预计

渤、黄海大部分海域的表层水体文石饱和度将在本

世纪末接近或低于1[29]。我国南海南部海域表层海水

文石及方解石虽然都处于过饱和状态, 但是相对于

工业革命前却有极大的减小, 从工业革命前至2002

年, 南海南部表层海水 pH从8.18下降到8.08, CaCO3

饱和度下降16%左右; 预计到2100年, 南海南部表层

海水 pH 将进一步下降至7.86, CaCO3饱和度将累计

下降43%左右 [30]。  

2.4  珊瑚礁生态系统 

珊瑚礁是海洋环境生物多样性最丰富的生态系

统, 其主要的特征是具有很高的生产力和相当丰富

的生物多样性资源。随着大气 CO2的不断升高, 珊瑚

礁生态系统将是海洋酸化的最显著的受害者, 其主

要危害是: 珊瑚礁中造礁生物的钙化速率降低, 使得

珊瑚礁的骨架变脆、生长减缓和易受侵蚀, 并且将导

致珊瑚礁生态系统的结构和功能等一系列的变化[31]。

由于海洋酸化对珊瑚礁造成的潜在影响尚未显现 , 

目前人们对此还缺乏足够的认识。 

2001年的 IPCC报告指出[32], 大气 CO2的升高将

引起海洋 CO2系统的变化, 从而影响珊瑚动植物构

建石灰石骨架的能力(即珊瑚造礁能力)。近20年来越

来越多的证据表明, CaCO3饱和度是控制海洋珊瑚生

长的一个重要因素[33]。现场的大尺度生物地球化学研

究证实, 饱和度与生物的钙化速率呈正相关关系[34]。

与此同时, 近年来陆续开展了对某些造礁动植物(如

石珊瑚、珊瑚藻)的实验室模拟研究[35,36], 尽管采用

的实验方法有所不同, 但这些研究结果表明, CaCO3

饱和度与其钙化速率有密切的正相关。最近开展了

一些中尺度的珊瑚礁受控生态实验 , 结果也证实

珊瑚礁生态系统的钙化速率与饱和度有很强的相

关性 [37,38]。  

随着大气 CO2的升高, 大堡礁珊瑚礁的钙化速

率自1990年以来已经下降了14%, 这是过去400年来

最大的降幅[39]。我国南海发现了珊瑚礁急剧退化的现

象 , 活珊瑚覆盖度在过去几十年来已经下降80%以

上[40]。张远辉等[30]利用 CaCO3饱和度与珊瑚钙化速

率的经验关系式 , 预测了南沙海域珊瑚礁对大气

CO2上升可能产生的生物地球化学响应。结果显示, 

工业革命前至2100年, 南沙海域的 CaCO3饱和度将

下降43%左右 , 从而将引起珊瑚礁的平均钙化速率

减少33%。如果未来大气 CO2浓度继续保持目前的上

升趋势 , 南沙海域珊瑚礁可能会停止生长 , 甚至某

些造礁生物面临灭绝的危险。  

3  海洋酸化的历史事件 

海洋的地质历史时期曾经出现过一些暂时偏离

长期稳定状态的, 以低海洋 pH和低碳酸钙饱和度为

特征的海洋酸化“事件”, 了解这些过去的海洋酸化

“事件”的过程、控制因素及与之相关的生物响应

等, 是认识海洋酸化的现状以及预测未来变化趋势

的重要依据。然而现代仪器对海洋 pH数据的记录少

之又少, 最长也不过十年, 对于 CO2也不过几十年, 

因此重建海水 pH或其他相关参数显得极其重要, 故

出现了通过分析生物碳酸盐中 δ1111B 的方法重建古

海洋 pH 的方法、通过(如碳质量平衡、沉积物中 C

同位素分析法及植物叶子形态学研究等方法)间接知

道大气 CO2的方法及通过有孔虫重量及有孔虫中

B/Ca 重现古海洋 2
3CO 的方法[41]。通过这些重建古

海洋方法, 我们已经能够说明在过去几百年甚至几

百万年的自然循环及其变化, 为评估未来海洋酸性

加强后对生态系统的影响提供可靠的资料, 进而增

进对全球碳循环的理解。 

分析南极冰芯包裹的气体作为古气候重建的一

项具有代表性的工作, 提供了过去80万年大气 CO2

变化的准确数据。这一期间地球气候的典型特征呈

现冰期(全球气温较低、冰面扩大)与间冰期的轮回, 

并且气温与大气 CO2紧密联系, 间冰期大气 CO2浓

度高, 而冰期大气 CO2浓度较低
[6]。近年来, δ11B 重

建古海水 pH 方法已广泛应用于研究冰期与间冰期

海水 pH的变化历史, 研究结果表明, 过去80万年来, 

海水 pH基本上与大气 CO2一样呈现约10万年的波动



 

90 海洋科学  / 2014年  / 第 38卷  / 第 6期 

周期, 显示了大气 CO2对海水 pH的调控作用[42]。冰

期因大气 CO2浓度低而具有较高的 pH, 而间冰期因

较高的 CO2浓度而具有较低 pH。Hönisch 等[43]对有

孔虫进行了 δ11B 分析, 计算出在最近两次冰期与间

冰期(0~140 ka 及300~420 ka)海水表层 pH 变化历史, 

结果表明 , 冰期海水表层平均 pH 比间冰期高

0.18±0.03。冰期与间冰期海水 pH随深度不同而出现不

同情况 , 受冰期源于南大洋深层水的影响 , 在2.8~ 

3.2 km以上, 冰期 pH 较间冰期高, 在此深度以下出

现相反情况, 间冰期深海 pH较冰期高[44]。在冰期与

间冰期间, 大气 CO2含量也会影响海水 2
3CO 浓度 , 

从而影响海洋生物钙化作用。Barker 等[45]通过测定

末次冰期与间冰期(0~50 ka)有孔虫的 δ11B, 研究结

果表明, 海水 2
3CO 浓度与大气 CO2含量呈现负相关

关系, 间冰期大气高浓度 CO2影响海洋生物钙化速

率, 海水呈现酸化特征。 

除间冰期酸化外, 地质历史时期一些时段出现

海洋生物种群丰度减少、钙质骨骼壳体体型质量减

小等现象, 大体可以看作海洋钙质生物对地质时期

海洋酸化“事件”的响应, 发生的时间主要集中在末

次冰消期、古新世—渐新世极热期、白垩纪—侏罗

纪、三叠纪—侏罗纪、二叠纪—三叠纪等。其中二

叠纪末期(251Ma BP)生物大灭绝为地质历史时期最

为严重的一次, 90%的海洋生物及70%陆地脊椎动物

灭绝, Shen 等[46]通过地质剖面碳同位素测量, 研究

结果表明, 由于大规模地下岩浆活动造成地表甲烷

释放以及火山喷发等的共同作用 , 使得当时大气

CO2浓度快速增加, 温室效应加剧, 海水缺氧, 从而

导致海洋生物大量灭绝。 

古新世-渐新世极热期(~55 Ma BP)是海洋酸化

显著的地质历史时期, 在其开始几千年内热带海表

温度上升5℃而高纬度地区上升高达9℃, 底层海水

温度上升4 ~5℃[47]。而且在相同时期发现大量碳进入

海洋及大气中, 其中大量甲烷释放至大气中被氧化

而产生大量 CO2, 据有关数据表明, 这一时期大气

CO2浓度上升值可高达800×10–6, 相对于事件前上升

了约70%[48]。相关模拟研究表明[49], 在此期间表层海

水 pH 可能降低了0.1~0.28个单位, 除此之外, 海水

吸收的 CO2由表层向深层渗透, 大西洋深层海水 pH

下降可达0.38个单位。深海 CaCO3饱和深度有明显的

上升, 海水 CaCO3饱和深度可能上升至2 000 m以上, 

然而这些变化将部分被碳酸钙矿物溶解而中和, 据大西

洋钻探结果显示海底碳酸钙沉积物大幅度减少[50], 除此

之外深海钙化生物多样性明显减少, 其中与最显著

的深海有孔虫灭绝事件在时间尺度上一致, 因此深

海 CaCO3的不饱和可能阻碍了海洋生物钙化, 可能

为此时期大量深海孔虫灭绝的潜在原因[50] 。 

三叠纪—侏罗纪边界期(~205 Ma BP))的海洋酸

化“事件”导致1/3的石珊瑚种群灭绝, 海洋双壳类

及腹足类生物受到灾难性影响。这时期大西洋中部

频繁的火山活动向大气释放大量的 CO2, 大气 CO2

从600×10–6上升至2100×10–6~2400×10–6, 全球温度

上升3~4℃[51]。大气 CO2的增加引起了海水 pH 大幅

降低, 文石及高镁方解石构成的钙质生物受到严重

影响, 而且据碳同位素方法知二氧化碳释放与碳酸

盐沉积的干扰时间一致[52]。 

在上述地质历史“事件”中, 大气 CO2为导致海

水 pH 变化的控制因素, 然而在一些区域性的海水

pH 变化并不能用大气 CO2的增加来解释, 如 Palmer

等[53]利用有孔虫 δ11B 资料重建西赤道太平洋23 Ka 

(BP)以来表层海水 pH的变化, 发现在13.8 Ka (BP) ~ 

15.6 Ka (BP)之间的表层海水 pH 出现值异常, 这一

异常与拉尼娜事件相关。刘羿等[54]利用南海珊瑚 B

同位素数据计算出全新世以来海水 pH 的变化过程, 

得出6 ka (BP)~1.2ka (BP)间海水 pH逐渐增加, 大气

CO2也呈现上升趋势, 而且 pH变化与 δ18O变化趋势

一致, 因此认为是夏季风驱动南海上升流所致。其他

类似的研究也表明, 气候因素也可能驱动海水 pH的

自然变化。 

目前对地质历史上的海洋酸化事件的了解还十

分有限, 需要进一步扩大研究区域及其酸化机制的

研究 , 不同的区域可能有不同的酸化机制 , 在海洋

酸化过程中, 并不是单一由于 CO2增加所致, 而是一

系列如地质、环境及生态等过程协同影响, 如全球变

暖、火山活动、风化作用等密切相关。因此从地球

系统的角度研究海洋酸化过程及其对海洋生态系统

的影响是地质记录的优势, 无论是对现在及将来都

是一项极具挑战的研究。  

4  中国海洋酸化监测研究展望 

近年来, 海洋酸化问题已引起国际社会广泛关

注, 美国和欧洲等国家纷纷启动了大型的海洋酸化

研究计划。由于全球海洋酸化本身的差异性和不确

定性, 如何正确评估、预测海洋酸化及其对海洋生态

环境的影响是国际海洋科学界面临巨大挑战。在国

内, 2012年召开的“海洋酸化: 越来越酸的海洋、灾
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害与效应预测”香山科学会议, 讨论了海洋酸化的国

内外研究动态及存在问题。2013年国家海洋局把“我

国近海海洋酸化监测体系建设”列为我国海洋工作

的重点任务, 体现了我国政府和科学界对海洋酸化

监测研究的高度重视。但是我国开展海洋酸化工作

起步较晚, 尚未建立系统的海洋酸化监测体系与系

统的技术研究。目前尚不能定量评估我国海域海洋

酸化的状况, 也未能弄清海洋酸化的主要控制机制、

关键过程, 更难以预测未来海洋酸化对我国海洋生

态系统的影响。未来几十年是我国经济发展关键时

期, 也是海洋酸化快速变化时期。为此, 本文提出了

我国当前海洋酸化监测研究以下初步建议:   

(1) 在研究海域上: 以我国近海海域为主体, 利

用大洋、极地考察航线和极地考察站, 形成覆盖近

海、大洋和两极海域的海洋酸化的监测能力。 

(2) 在研究策略上 : 着眼于海洋酸化的关键要

素和关键过程及其变化的长期和系统监测, 综合考

虑我国岛基平台(包括极地站)、船基平台(走航式断

面监测)、海上定点平台(浮标/海上平台)等监测平台协

同发展, 采取典型海区的强化研究同大范围上的一般

观测相结合的方式, 以实现由点到面的外推预测。 

(3) 在研究方法上: 在我国现有海洋 CO2监测体

系基础上, 建立一系列科学规范的海洋酸化监测方

法。开展海洋酸化主要参数(pH、TCO2、TA、PCO2

等), 以及其他海水化学、生物和物理的综合监测。

海洋酸化研究特别注重新监测方法, 应积极引进锚

系浮标、漂流浮标、滑翔器等国际海洋酸化先进观

测平台, 形成海洋酸化的立体观测体系。 

(4) 在研究内容上, 大致可分为两类: 一类重点

海域或代表性海域海洋酸化过程研究, 目的在于了

解海洋酸化关键过程和受控机制。另一类研究是大

尺度观测和数值模拟, 目的在于建立不同时空尺度

的海洋酸化模型, 模拟和预测海洋酸化的趋势和变

化特征。 
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