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摘要 碳酸盐补偿深度(CCD)是海洋中碳酸盐的生成速率与溶解速率达到平衡时的层位, 被比作大洋钙质“雪
线”. 重建深时CCD对于理解海洋环流、海水化学条件、沉积物分布、表层碳循环具有重要意义. 本文回顾了

CCD的重建方法, 综述了新生代以来CCD的驱动机制以及与碳循环的关联, 并对其研究进行了展望. 碳酸盐补偿

深度的重建历经半个世纪, 从早期的定性方法逐步演变为基于统计回归的定量方法, 使得结果更加准确, 分辨率

更高. 研究结果显示新生代以来全球各大洋CCD整体呈现缓慢加深的趋势, 在中新世略有变浅. CCD的演化受到

海水碳酸盐饱和度的控制, 主要由生物作用、大陆风化强度、陆架-洋盆相对面积等因素驱动. 在类似古新世-始
新世极热事件的气候事件中, CCD表现为脉冲式波动. 未来研究应在强调精细化、定量化的基础上进一步结合模

型模拟, 深入探索CCD与古气候、碳循环之间的关联和响应机制.
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1 引言

深海沉积物由黏土、硅质软泥、钙质软泥、火山

碎屑等组成, 其中钙质软泥的主要组分为碳酸盐. 前人

定义了一系列概念用来界定碳酸盐沉积物在不同海洋

深度的状态, 包括碳酸盐饱和层位(carbonate saturation
horizon, CSH)、碳酸盐补偿深度(carbonate compensa-
tion depth, CCD)、溶跃面(Lysocline)等.其中CCD代表

海洋中碳酸盐累积速率接近于零的层位(van Andel,
1975; Lyle, 2003). 由于碳酸盐是无机碳的重要载体,

因此CCD的变化调控着大洋无机碳储库, 进而影响地

球碳循环. 早先的研究发现, 在同一地区的不同地质

时期里, 沉积物中碳酸钙含量与保存状态存在截然不

同的情况, 甚至出现了突变(Berger, 1972), 这被解释

为CCD在不同地质时期发生了变化. 基于海量的大洋

沉积物数据, 现有的研究从多个角度探究了CCD的演

化历史, 但由于材料本身的限制, 多聚焦于新生代以

来(van Andel, 1975; Lyle, 2003; Boudreau等, 2010a,
2010b; Pälike等, 2012; Basak和Martin, 2013; Campbell
等, 2018; Greene等, 2019; Dutkiewicz和Müller, 2021,
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2022; Taylor等, 2023).
CCD演化是多种因素综合作用的结果. 研究发现

由于深海有孔虫和颗石藻等钙质浮游生物的出现, 海

洋发生了“中生代中期革命(mid Mesozoic revolution)”,
即主要的碳酸盐生产者由浅水底栖生物过渡为远洋浮

游生物, 导致远洋表层碳酸盐生产力增加, 碳酸盐沉积

中心逐渐向开放大洋转移(Opdyke和Wilkinson, 1988;
Ridgwell和Zeebe, 2005; Ridgwell, 2005; 贾恩豪等,
2022). 这一过程造成深海碳酸盐储量大幅度增加, 并

引发了CCD的显著加深.此外,海平面变化、海底动态

地形演变导致陆架和深海盆地的沉积面积发生相对变

化也会影响CCD.例如,陆架沉积区域随着海平面的下

降逐步缩小, 加剧了碳酸盐向半远洋和远洋的转移

(Coxall等, 2005; Müller等, 2016; Cao等, 2017; Dutkie-
wicz等, 2019; Derry, 2022). 在古新世-始新世极热事件

(Paleocene-Eocene Thermal maximum, PETM)起始阶

段, 由于巨量轻碳(富12C)快速释放进入大气-海洋系

统, 导致大洋发生酸化, 碳酸盐发生显著溶解, CCD迅
速变浅(Zachos等, 2005; Komar等, 2013; Slotnick等,
2015; Penman等, 2016; Bralower等, 2018; Wade等,
2020). 而在PETM恢复阶段, 高温背景下大陆风化作用

增强, 导致更多的碱度输入到海洋中, 提升了海水的碳

酸盐饱和度, 推动了CCD的恢复甚至进一步地加深

(Zachos等, 2005; Kelly等, 2012; Luo等, 2016; Penman
等, 2016; Penman和Zachos, 2018).

CCD的变化通过调节海洋碳酸盐的储量响应于

地球表层系统变化, 其研究对于理解全球碳循环、气

候演化等问题具有重要的启示意义(Lyle, 2003; Za-
chos等, 2005; Pälike等, 2012; Penman等, 2016; Dutkie-
wicz等, 2019; Greene等, 2019; Komar和Zeebe, 2021;
Dutkiewicz和Müller, 2022). 本文基于前人研究成果,
重点回顾了CCD重建方法, 综述了CCD演化的控制因

素和驱动机制, 进一步阐明了其研究意义与研究价值,
展望了未来潜在的研究方向.

2 CCD重建方法

CCD的重建方法经历了从定性到定量, 从考虑单

一碳酸盐含量到逐步引入各种物质参数、动态地形、

海平面变化等因素的发展历史(Berger, 1972; van An-
del, 1975; Hsü和Wright, 1985; Lyle, 2003; Boudreau等,

2010a, 2010b; Pälike等, 2012; Campbell等, 2018;
Greene等, 2019; Dutkiewicz和Müller, 2021, 2022).

2.1 CCD的定性重建方法

Berger(1972)发现在海底存在着一套复杂的碳酸

盐沉积物序列, 它们具有不同程度的溶解. 理论上, 碳
酸盐的溶解程度随着水深的加大而不断增加, 沉积速

率也随之降低. 这一研究假设最大沉积速率代表未溶

解相, 并认为沉积速率为2.5m Ma−1
的深度代表了碳酸

盐近乎完全溶解的层位. 因此Berger将2.5m Ma−1
的沉

积速率等值线设定为CCD, 据此重建了60Ma以来南大

西洋的CCD演化曲线(图1a). Hsü和Wright(1985)沿用

了类似的思路, 根据大洋沉积物中不同组分的含量和

钙质生物化石的保存程度, 划分了5个溶解相. 这一研

究将沉积物中含有30%~70%陆源碎屑并且钙质生物

化石保存情况差的深度定义为溶跃面, 代表碳酸盐开

始快速溶解的层位; 将沉积物中陆源碎屑含量大于

70%且钙质生物化石几乎无法保存的深度定义为

CCD, 据此对南大西洋CCD演化曲线进行了更新. 通

过溶解相重建CCD的方法第一次定性地建立了大洋

CCD演化曲线, 但其缺点主要表现在对沉积物溶蚀程

度进行判别时具有大的人为主观性.
van Andel(1975)基于碳酸钙质量百分数对大洋CCD开
展了系统性的重建, 得到了可信度较高的白垩纪以来

的太平洋、印度洋CCD演化曲线; 他根据CaCO3含量

对钙质沉积和非钙质沉积的界限进行了划分, 分别将

远洋、半远洋环境中的CCD设定在CaCO3含量为

20%、2%的层位, 其中后者考虑了陆源物质的稀释作

用(图1b). 当CaCO3测量数据存疑时, 钙质和非钙质边

界基于岩性和涂片描述进行定义. 然而, 当判别CaCO3

含量时, 这一方法仍然存在大的人为主观性.

2.2 CCD的定量重建方法

Ly l e ( 2 0 0 3 )提出了碳酸盐质量累积速率

(MAR CaCO3
)的概念, 该参数由沉积物中的碳酸钙质量

百分数、沉积物干密度和沉积速率相乘而得到. 由于

沉积物中不同组分的重量与其所占比例之间存在显著

的非线性关系, 因此某一组分实际重量的变化难以在

质量百分数中被完全显示出来, 进而对CCD重建结果

产生影响. 例如, 沉积物中含有90%的CaCO3和10%的

黏土矿物; 当一半的CaCO3被溶解时, 其重量百分比仅
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有10%的轻微变化. MAR CaCO3
克服了这种非线性关系

带来的影响. 该研究将CCD的深度定义为MAR CaCO3
接

近0的层位; 随后, 通过分析热带太平洋多个钻孔的碳

酸盐质量累积速率序列(图2a), 重建了该地区24Ma以
来的CCD演化曲线.

Pälike等(2012)认为MAR CaCO3
与水深之间存在函

数关系, 通过绘制25万年内可用的MAR CaCO3
数据, 拟

合了一条随深度减小的MAR CaCO3
回归线, 构建了赤道

太平洋区域的高分辨率演化曲线. Campbell等(2018)沿

用了数据回归分析的思路, 提出MAR CaCO3
在溶跃面和

CCD之间随着深度增加近似线性下降. 他们采用了前

人的定义, 将MAR CaCO3
为0的深度设定为CCD (Lyle,

2003). 这项研究通过整合特定地区一定时间内位于溶

跃面下方的MAR CaCO3
数据, 并将其与古水深进行简化

主轴回归(reduced major axis regression), 以确定某个

时间点的CCD深度(图2b). 基于该方法, Campbell等
(2018)重建了30Ma以来赤道太平洋和印度洋的高精度

CCD演化曲线. 后续研究通过考虑沉积位置和沉积物

侧向搬运, 进一步限制了回归数据的准确性(Dutkie-

wicz和Müller, 2021, 2022). 相比定性或半定量的方法,
回归法充分考虑了一个区域内所有钻孔的影响, 因而

整体曲线更具连续性, 基本上消除了由计算误差引起

的CCD曲线剧烈波动.
古水深是决定CCD的重要参数, 受到热沉降和动

态地形的影响. 在恢复古水深时, 前人通常在考虑沉

积物负荷的基础上, 将地壳的热沉降作为海洋岩石圈

年龄的函数来进行计算(Stein和Stein, 1992). 但考虑到

海底高原、大火成岩省以及地幔对流的存在, 这种简

单的估计可能会造成高达数百米的偏差(Zhong等 ,
2007; Crosby和McKenzie, 2009; Braun, 2010). 当前的

CCD重建已经引入了添加动态地形参数的古水深模

型(Campbell等, 2018; Dutkiewicz和Müller, 2021,
2022). 开发的Python工具包“pybacktrack”在岩石地层

数据的基础上, 加入了不同的动态地形、海平面变化

模型用以进一步精确限制古水深(Müller等, 2016,
2018).

需要提及的是, 还有一些CCD重建方法值得关注.
例如, 利用海洋地球化学的基本原理, 在搭载生物地球

化学模型的基础上, 通过考虑压力、深海面积等参数

模拟计算CCD(Boudreau等, 2010a, 2010b). 对于短时

图 1 Berger(1972)利用沉积速率(a)及van Andel (1975)利用沉积物碳酸盐含量(b)重建CCD示意图
(a) 沉积速率为2.5m Ma−1

的层位被设定为CCD; (b) 远洋沉积物中CaCO3含量为20%的层位以及半远洋沉积物中CaCO3含量为2%的层位被设

定为CCD
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间尺度, 可以利用不同站点的CaCO3质量百分数在每

个深度区间进行三角权重函数加权或者采用碳酸盐质

量累积速率梯度的方法来获得高精度的CCD (Greene
等, 2019; Taylor等, 2023).

3 新生代以来的大洋CCD演变

现有的大洋CCD重建主要聚焦于单个洋盆, 目前

太平洋, 大西洋和印度洋均已具有较高可信度的CCD
演化曲线(Pälike等, 2012; Campbell等, 2018; Dutkie-
wicz和Müller, 2021, 2022). 南大洋和北冰洋的CCD重
建存在困难, 一方面由于这两个区域钙质生物的生产

力较低, 沉积物中的CaCO3被陆源碎屑、生源蛋白

石、硅藻等稀释(März等, 2010; Florindo等, 2013;
Stein, 2019); 另一方面, 这两个区域相对而言大洋钻

探航次少, 缺乏足量符合标准的数据.
现今对CCD演化的研究多聚焦于时间序列上的

变化, 对于CCD空间差异性研究十分有限. Sulpis等
(2018)基于CaCO3分布和海水地球化学状态划分了17
个洋盆区域,并对每个区域的CCD进行了计算.他们的

研究发现,现代CCD随着纬度的增加而逐渐变浅,北半

球CCD普遍深于南半球; 在赤道及低纬度的某些区域,
海底的深度浅于计算得到的CCD; 大西洋、印度洋的

CCD普遍深于太平洋. 对于深时CCD空间差异方面而

言, Dutkiewicz和Müller(2022)对不同纬度大西洋CCD
的研究结果显示出与现代的不同特征, 主要表现在北

大西洋CCD自中新世晚期以来浅于南大西洋.

3.1 太平洋

太平洋CCD重建主要集中在赤道区域, 因为该区

域生产力高, 面积大(Lyle等, 2008). 赤道太平洋CCD
重建结果表现为相对平缓的一级演化趋势(van Andel,
1975; Lyle, 2003; Pälike等, 2012; Campbell等, 2018),整
体可划分为三个阶段(图3). 第一阶段为始新世时期,
van Andel (1975)的结果表明该时期CCD总体较浅, 深
度~3500m, Pälike等(2012)在此基础上添加了丰富的细

节. 50~47Ma之间, CCD在~3000m震荡. 46~34Ma期间,
赤道太平洋出现了多次持续几十万年至一百万年的碳

酸盐积累事件, CCD表现为剧烈的加深和变浅(Pälike
等, 2012). 这种持续的波动在始新世-渐新世过渡期

(EOT)被中断, CCD开始快速加深(Coxall等, 2005; Tay-
lor等, 2023). 第二阶段为渐新世至中中新世, 该阶段

CCD整体较为稳定, 具有轻微加深的趋势. 在~18Ma,
CCD开始快速变浅(Pälike等, 2012; Campbell等,
2018), 前人将其归因于一次“碳酸盐饥荒(Carbonate
famine)”事件(Lyle, 2003). 这一事件后CCD迅速恢复

图 2 赤道太平洋多钻孔碳酸盐质量累积速率序列示意图(a)以及回归法重建单个时间窗格CCD示意图(b)
(a) 碳酸盐质量累积速率接近0时的位置为CCD(黑色线: 赤道太平洋中东部CCD), 修改自Lyle(2003); (b) 碳酸盐质量累积速率等于0时的位置

为CCD; 在95%的置信水平下, 利用T-test(自由度为n−2, n为数据点数量)计算CCD的误差区间
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到~4600m. 第三阶段为中新世中晚期至第四纪, CCD
快速变浅后缓慢加深 ; 同时 , 在短时间尺度上

(20~400ka)表现出轻微震荡(Pälike等, 2012).

3.2 印度洋

该地区CCD重建记录较少(van Andel, 1975; Slot-
nick等, 2015; Campbell等, 2018), 根据现有研究结果可

分为两个阶段(图4). 第一阶段为古近纪时期, CCD表
现为平缓的加深趋势(van Andel, 1975). 在古新世, 印
度洋90°E海岭的CCD在3500m~4000m波动; 并在古新

世中期略有加深(Slotnick等, 2015). 在渐新世晚期, 印
度洋CCD达到~4300m(van Andel, 1975). 第二阶段为

中新世至第四纪, 显示出轻微变浅后加深的趋势. 在

22~18Ma的轻微变浅后, 该地区CCD深度大体保持在

~4000m(van Andel, 1975; Campbell等, 2018), 从15Ma
开始持续加深. Campbell等(2018)的重建结果显示, 赤
道印度洋CCD在~9Ma和~3Ma出现了断崖式的加深.
总体而言, 10Ma以来赤道印度洋CCD的演变趋势大体

与赤道太平洋保持协同(Campbell等, 2018).

3.3 大西洋

由于南、北大西洋地形、洋流等因素存在显著差

异, 且二者都具有丰富的大洋钻探资料, 因此这两个区

域的CCD重建多分开进行(Berger, 1972; van Andel,
1975; van Andel等, 1977; Dutkiewicz和Müller, 2021,
2022).

3.3.1 南大西洋

南大西洋CCD的演化可以分为三个阶段(图5). 第

一个阶段为古新世至始新世时期, 南大西洋CCD出现

两次加深, 中间出现一次快速的变浅. 在65~50Ma,
CCD出现第一次加深, 其变化幅度可达700m(Dutkie-
wicz和Müller, 2021, 2022). 在45Ma左右, 该地区CCD
快速变浅. 在40~35Ma, CCD出现第二次加深. 第二阶

段为渐新世至中中新世, 南大西洋CCD表现为变浅趋

势. 渐新世期间, CCD稳定在4000m左右. 中新世早期

至中期, 不同的重建结果显示CCD出现500~1000m的

变浅. 第三个阶段为在中中新世至第四纪, CCD加深

至~4600m. 尽管南大西洋CCD在~10Ma出现了不同程

度的变浅, 但总体呈现出加深趋势, 尤其在~5Ma表现

为快速加深.

3.3.2 北大西洋

北大西洋CCD演化模式与印度洋类似, 但存在区

图 3 太平洋50Ma以来CCD演化曲线
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域性的差异. 北大西洋北部的CCD演化总体为小尺度

的震荡, 从古新世的~4900m变浅至如今的~4300m, 表
现出长期缓慢变浅的趋势. 赤道及北大西洋南部的

CCD演化曲线出现两阶段的演化模式(图6) (van An-
del, 1975; Dutkiewicz和Müller, 2022). 第一阶段为古

近纪, CCD由剧烈波动过渡为缓慢加深. 60~40Ma北

图 4 印度洋70Ma以来CCD演化曲线

图 5 南大西洋70Ma以来CCD演化曲线
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大西洋CCD出现了多次显著的变浅, 其变化幅度均超

过500m,但随后快速加深;从晚始新世至晚渐新世,北
大西洋CCD在4500m左右平缓演化(Dutkiewicz和
Müller, 2022). 第二阶段为中新世至第四纪, CCD表现

为长时间尺度上变浅后加深的模式. 在20Ma左右, 北
大西洋CCD浅至3500m, 并持续了~10Myr. 最新的重

建结果在~15Ma记录到了一次突然的加深(Dutkie-
wicz和Müller, 2022). 从晚中新世至第四纪, 北大西洋

CCD开始持续加深并达到如今的深度(Dutkiewicz和
Müller, 2022).

3.4 全球大洋综合CCD

迄今, 有关全球大洋综合CCD演化曲线的重建工

作仍十分有限(图7)(Opdyke和Wilkinson, 1988; Dela-
ney和Boyle, 1988). 重建全球CCD的方法主要是以现

有的各大洋盆面积为基础, 分别赋予其单个洋盆CCD
不同权重, 然后进行相加得到全球大洋综合CCD(Op-
dyke和Wilkinson, 1988). Delaney和Boyle(1988)进一步

考虑了主要洋盆面积随时间变化的情况, 对不同大洋

CCD的面积权重进行了修正.
通过观察全球大洋综合CCD, 同时结合全球不同

洋盆CCD的波动情况, 可以大致了解新生代以来CCD

演化. 在早新生代, 各洋盆CCD基本浅于4000m. 但由

于洋壳俯冲, 该时期的大洋沉积物记录相对较少, 因而

CCD重建具有很大的不确定性. 在~40Ma, CCD开始缓

慢加深. 全球CCD在始新世-渐新世过渡期表现为快速

加深. 在中新世早期, CCD开始变浅, 并在15~9Ma达到

新近纪以来的最浅值.随后,全球CCD逐步加深到如今

的深度. 总体而言, 新生代以来全球CCD演化包括“始
新世至中渐新世”和“中中新世至第四纪”两个加深阶

段, 在晚渐新世至早中新世以一个变浅的阶段作为衔

接(图7).
全球大洋综合CCD的建立为了解地球表层碳循

环提供了重要依据, 具有重要的应用意义与研究价值

(Opdyke和Wilkinson, 1988; Delaney和Boyle, 1988;
Tyrrell和Zeebe, 2004; Dutkiewicz等, 2019; Zeebe和
Tyrrell, 2019). 首先, 全球大洋综合CCD包含了所有洋

盆CCD演化的信息, 消除了绝对深度不同所带来的差

异, 可以反映全球碳酸盐补偿的整体趋势与变化; 第

二, 全球大洋综合CCD是碳循环建模工作中的重要参

数, 为定量化大气-海洋系统碳循环过程提供了可能.
但受限于高精度全球大洋综合CCD的缺失, 目前许多

的建模工作仍采用局部的CCD去代表全球背景, 这大

大降低了结果的可靠性.

图 6 北大西洋70Ma以来CCD演化曲线
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4 CCD演化的控制因素与驱动机制

现有的研究表明, CCD的演化受到海洋碳酸盐饱

和状态的控制. 生物作用、风化强度、陆架-洋盆相对

面积等因素影响了海洋的化学状态, 改变了海水不同

层位的碳酸盐饱和度, 从而引发了CCD的波动(van
Andel, 1975; Coxall等, 2005; Ridgwell和Hargreaves,
2007; Edgar等, 2007; Tyrrell, 2007; Pälike等, 2012;
Basak和Martin, 2013; Campbell等, 2018; Greene等,
2019; Dutkiewicz和Müller, 2022).

4.1 CCD演化的控制因素

CCD动态反映了沉积物-水界面附近碳酸盐沉积

速率与溶解速率的平衡(图8). 碳酸盐的沉积速率和溶

解速率与海水的碳酸盐饱和度(Ω)密切相关, 这一参数

直接受到Ca2+、CO3
2 等离子浓度的控制. Ω可进一步

由方程Ω=Ca2+×CO3
2 /Ksp来表示. Ca2+是海洋中重要的

金属离子; CO3
2 是碱度(ALK)、溶解无机碳(DIC)的重

要参数. 碱度是海水中衡量电荷平衡的重要指标, 包括

了CO3
2 、HCO3、B(OH)4等组分(Zeebe, 2012). 在长时

间尺度上, 大陆硅酸盐风化将大气中的二氧化碳转换

为碳酸盐碱度(CO3
2 、HCO3), 并通过地表径流向海洋

输入(Isson等, 2020). 溶解无机碳是海水中最丰富的弱

酸碱系统, 其含义为海洋中溶解CO2的总和, 主要由溶

解的CO2、CO3
2 和HCO3三部分组成(Zeebe, 2012). 不

同海水深度的压力主控了Ksp变化, 随着深度的增加,
其不断变大, 导致深水中碳酸钙溶解.

Ca2+、CO3
2 在海洋化学过程中扮演关键角色, 这

些离子的浓度随时间推移显示出动态演变(图9). 研究

发现, 晚白垩世以来海洋Ca2+浓度下降了近一半(Hori-
ta等, 2002; Lowenstein等, 2003; Timofeeff等, 2006;
Brennan等, 2013); 新近纪期间由于洋壳低温蚀变的减

弱抑制了岩石中Ca2+与海水Mg2+的交换, 加速了海洋

中Ca2+的减少(Coggon等, 2010). 在海洋CO3
2 浓度恒定

的情况下, 低的Ca2+浓度导致深海更易出现碳酸盐欠

饱和状态, 更多的碳酸钙溶解, 这会导致CCD变浅(图
8). 然而, 新生代以来伴随着Ca2+浓度的降低, CCD呈

现出加深的趋势, 这表明CO3
2 浓度的变化在这一过程

中起到了重要作用. 研究结果显示, 现代海水CO3
2 离

子浓度相比晚白垩世增加了2~4倍(图9)(Boudreau和
Luo, 2017; Zeebe和Tyrrell, 2019). 这些原因导致新生

代以来海水碳酸盐饱和度持续上升, CCD表现为长期

加深.

4.2 CCD演化的驱动机制

4.2.1 陆架-洋盆相对面积
陆架-洋盆相对面积变化对CCD的影响主要体现

在两方面. 首先, 随着海平面的下降, 碳酸盐的沉积中

图 7 50Ma以来的全球大洋综合CCD演化曲线
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心由大陆架向远洋转移;其次,沉积在大陆架的碳酸盐

暴露出来, 为风化作用提供原材料, 生成的钙离子、碳

酸盐碱度被转移进入深海(Opdyke和Wilkinson, 1988;
Ridgwell, 2005; Ridgwell和Zeebe, 2005; 汪品先, 2006;
贾恩豪等, 2022). 中生代晚期以来, 随着全球相对海平

面的下降, 陆地洪泛面积减小, 浅海碳储库的碳持续向

深海储库输入, 深海碳酸盐碳通量逐渐增大(图10)
(Boss和Wilkinson, 1991; Cao等, 2017; Dutkiewicz等,
2019), 导致CCD呈现出加深趋势(图7).

最近的研究发现在过去50万年的每个冰期阶段,

太平洋的深海区域的CO3
2 均出现了上升. 这被解释为

与陆架沉积面积缩小所导致的碳酸盐碱度向远洋转移

有关(Kerr等, 2017). 模型重建发现末次盛冰期的陆地

生物圈碳储量相比全新世要少~500Gt C(Ciais等 ,
2012). 考虑到大气二氧化碳浓度的变化, 海洋成为了

这部分碳的合理储库. 陆地上的碳以碳酸盐碱度或溶

解无机碳的形式流入海洋中, 导致深海出现碳酸盐过

饱和, 促进了CCD的加深(Broecker和Peng, 1987,
1989; Boyle, 1988; Zeebe和Westbroek, 2003; Chikamo-

to等, 2008).
冰盖的出现及扩张是引发新生代全球海平面下降

的重要因素. 在始新世-渐新世过渡期, 南极永久性冰

图 8 大气、海洋、海洋沉积物的二氧化碳系统示意图
大气中CO2和海水中溶解CO2之间的平衡由K0调控; 溶解CO2与水反应形成HCO3和CO3

2 , K1和K2表示这些反应的平衡常数; Ω为海水碳酸盐饱

和度, Ksp为影响碳酸盐饱和度的溶解平衡常数. 修改自Rae等(2021)

图 9 100Ma以来海水钙离子(实线)和海水CO3
2−离子

(虚线)浓度变化
倒三角形, Horita等(2002); 方形, Lowenstein等(2003); 三角形, Timo-
feeff等(2006); 圆圈, Brennan等(2013); 海水CO3

2
离子(虚线)浓度变

化据Zeebe和Tyrrell(2019)
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盖的出现降低了全球海平面(Coxall等, 2005; Basak和
Martin, 2013).沉积物记录了这一过程中碳酸盐沉积变

化的相关信息(Wade等, 2020). 渐新世早期全球碳酸盐

沉积的增强, 证实了CCD的加深是全球性的(Wade等,
2020). 通过分析氧同位素、相对海平面变化及碳酸盐

质量累积速率等记录发现当南极洲首次出现永久冰盖

时, CCD的加深超过1km (Miller等, 1991; Zachos等,
1996; Lear等, 2000; Coxall等, 2005; Merico等, 2008;
Taylor等, 2023). 现今的研究结果认为始新世-渐新世

过渡期南极冰盖发育所引发陆架-洋盆相对面积变化

是导致CCD加深的主要驱动机制(Opdyke和Wilkinson,
1988, Coxall等, 2005); 而大气CO2减少造成的温度下

降以及洋流变化导致的热隔离主要驱动了南极冰盖的

形成(Sijp和England, 2004; Sijp等, 2011; Katz等, 2011;
Sijp等, 2014; Hutchinson等, 2021).

4.2.2 风化作用

风化作用是重要的气候反馈机制, 它有助于维

持大气二氧化碳在相对稳定的水平. 高的二氧化碳

分压理论上会增强大陆风化作用 , 生成的Ca2+、

CO3
2 、HCO3等离子通过河流进入海洋; 而海洋中溶

解二氧化碳的增加也会促进海洋风化作用的进行(图
11)(Walker等, 1981; Berner等, 1983; Raymo等, 1988;
Raymo和Ruddiman, 1992; White和Blum, 1995; Zachos
等, 2008; Isson等, 2020).在饱和的海洋中,需要增加碳

酸盐埋藏以抵消风化增强所引起的海洋碳酸盐碱度增

加(Broecker和Peng, 1987; Chikamoto等, 2008). 模型模

拟结果表明, CCD对于风化作用极为敏感. 例如, 在中

晚始新世, 风化影响的碱度通量和有机碳传递方式的

变化造成了CCD出现急剧地加深和变浅(Edmond,
1992; Lear等, 2003; Misra和Froelich, 2012; Pälike等,
2012).

大量新鲜岩石地表暴露会加速风化作用(Hilton和
West, 2020; Isson等, 2020). 以往的研究发现在始新世-
渐新世过渡期风化作用强度增加, 这主要与该时期海

平面下降引起的陆架碳酸盐暴露相关, 因此提出风化

作用与南极冰盖协同促进了该时期CCD的加深(Pekar
等, 2002; Basak和Martin, 2013).在中新世,青藏高原经

历了迅速的隆升过程, 导致大量岩石暴露地表, 显著增

强了风化作用, 使得岩石成为更重要的碳汇, 从而对海

洋碳酸盐化学状态产生深远影响(Raymo等, 1988;
Raymo和Ruddiman, 1992; 刘晓惠等, 2017; Hilton和
West, 2020; Li等, 2021).

洋流的形成也会对风化作用产生影响. 例如, 从晚

始新世至早渐新世, 南半球德雷克海峡及塔斯马尼亚

门户打开对南极绕极流(ACC)的形成起到了关键作用

(Toggweiler和Bjornsson, 2000; Stickley等, 2004; La-
gabrielle等, 2009; Sijp等, 2011).与此同时, 北半球格陵

兰 -苏格兰海脊加速下沉促进了北大西洋组合水

(NCW)的形成(Abelson和Erez, 2017). 地球南北两侧由

于海峡门户的变化转变了海洋结构, 海水垂向混合增

强, 大西洋经向翻转环流(AMOC)形成(Toggweiler和
Bjornsson, 2000; Kuhlbrodt等, 2007). AMOC加强了低

纬度地区的硅酸盐风化作用(Elsworth等, 2017), 同时

让更多碳酸盐碱度、溶解无机碳进入深海, 这促进了

该时期CCD的加深.
尽管风化作用对于海洋碳酸盐地球化学的控制十

分明显(颜佳新和伍明, 2006; Misra和Froelich, 2012;胡
作维等, 2015; Paytan等, 2021), 但是现今的CCD加深

可能不完全由该机制主导.模型模拟的研究发现, CCD
变化在部分程度上与新生代增加的硅酸盐和碳酸盐风

图 10 120Ma以来CCD之上碳酸盐沉积区面积变化(a)、
洪泛面积变化(b)以及深海碳酸盐沉积碳通量变化(c)

(a) 据Dutkiewicz等(2019); (b) 据Cao等(2017); (c) 据Dutkiewicz等
(2019)
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化通量解耦(Greene等, 2019). 这是由于在温暖的气候

条件下增强的深海呼吸作用减少了孔隙水的碳酸盐饱

和度, 不利于碳酸钙的保存, 因而大部分碳酸钙埋藏在

较浅的层位.这种情况下尽管风化作用较强, CCD仍保

持稳定. Komar和Zeebe(2021)认为温度的升高会导致

海平面上升, 从而扩大陆架沉积面积, 由于在浅水碳

酸盐台地聚集了大量生产CaCO3的生物, 因而高温背

景下风化作用增强所提升的碳酸盐碱度及营养输入大

部分被陆架上的碳酸盐生产者拦截. 这解释了古近纪

高温背景下较强的风化作用却对应于较浅的CCD. 值

得注意的是风化作用的影响在103~104年和105~106年
时间尺度上最为突出, 尤其是碳酸盐和硅酸盐风化的

双重增强进一步提高了103~104年时间尺度上的CO2封

存能力(Lenton和Britton, 2006), 而在百年尺度上, 风化

作用造成的影响并不显著(Uchikawa和Zeebe, 2008).

4.2.3 生物因素

大洋碳酸盐沉积的演变与生物密切相关. 最初, 大
洋碳酸盐仅有化学沉积, 仅涉及少量原核微生物. 真核

碳酸盐骨骼生物的出现揭开了生源碳酸盐沉积的序

幕. 中生代以来, 颗石藻、浮游有孔虫等远洋钙化生物

出现, 生源沉积从浅水底栖生物向深海浮游生物转变

(Boss和Wilkinson, 1991; Ridgwell和Zeebe, 2005; Ridg-
well, 2005; 贾恩豪等, 2022).

早期的研究主要关注碳酸盐化学补偿机制, 相对

忽视了海洋中的生物补偿机制. 化学碳酸盐补偿的核

心是CaCO3在海底的溶解或保存. 在不考虑大量风化

碱度输入的背景下, 化学碳酸盐补偿隐含地假设是碳

酸钙的产量保持不变. 然而, 随着海洋地球化学状态

的变化, 生物补偿机制的强弱极大影响了CaCO3的产

量. 生物碳酸盐补偿机制的一个核心过程是生物钙化

作用. 生物钙化是海洋中Ca2+、CO3
2 等离子去除的过

程(Berner和Berner, 2012). 由于碳酸盐生产者们主要

集中在“暮光带”(twilight zone)及以上的表层浅水区

域, 因而钙化速率的快慢决定了表层海水的碱度浓度.
当钙化速率较慢时, 大量的碱度聚集在表层海洋, 通过

海洋垂向水体的交换, 深层水的碱度增加, 这有利于深

海CaCO3的生产与保存, 从而使CCD加深(Boudreau等,
2018).

区域生物丰度的变化也能影响CCD. 在生物活动

强的地方, 沉积物中碳酸钙的含量高(Ridgwell和Har-
greaves, 2007). 在过去15Ma里, 随着温度的降低, 通

过生物碳泵作用进入海底的有机物相对含量增加, 促

进了深海钙化生物的发育和演化辐射(Boscolo-Galaz-
zo等, 2021; Crichton等, 2023).随着深水生态位的发展,
更大范围内生物的聚集会促进碳酸盐的生产和保存,
最终导致CCD的加深.

4.2.4 火山作用

火山活动释放的二氧化碳通量对大气二氧化碳浓

度有着深远影响, 尤其是洋中脊和弧火山活动(Das-
gupta和Hirschmann, 2010; Müller和Dutkiewicz, 2018;
刘勇胜等, 2019; Isson等, 2020). 火山活动的增强会在

短时间内大量输入外源碳, 打破大气-海洋系统的碳平

图 11 长时间尺度的无机碳循环简化流程
蓝色箭头表示风化过程, 红色箭头表示碳进入和离开海洋-大气系统. 修改自Isson等(2020)
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衡. 这些碳一部分在海水中以无机碳的形式存在, 一部

分通过生物过程变为有机碳参与表层碳循环. 当气候

回归稳定时, 海洋无机碳库储量的增大会导致CCD加
深. 另一方面, 由于火山作用所导致的生态影响会在

短期内减弱生物钙化作用, 强烈改变海水化学状态,
从而影响CCD (Boudreau等, 2018). 例如, 在PETM期

间, 伴随着北大西洋大火成岩省的喷发, 海水酸化和缺

氧频发(Zachos等, 2005; Harding等, 2011; Winguth等,
2012; Jones等, 2019; Jin等, 2022), 这导致事件期间的

海洋既不适合碳酸盐生产, 也不利于碳酸盐的保存, 因
此CCD在PETM大部分时间里维持在较浅的层位.

综上所述, CCD的演化与多种机制相关.尽管不同

时期CCD波动的主要原因不同, 这些机制之间密切关

联, 互相影响. 它们通过改变海洋不同深度的碳酸盐

饱和度及生产过程, 从而影响CCD的演化(图12).

5 CCD变化与碳循环

5.1 CCD与深海碳酸盐

Dutkiewicz等(2019)利用全球大洋综合CCD曲线

定量计算了早白垩世以来全球的深海无机碳通量. 结

果表明在其他条件不变的情况下, 随着CCD的加深(图
7), 全球深海无机碳通量呈现出明显的上升趋势(图
10c). 特别是在“中生代中期革命”后, 深海碳酸盐碳通

量从80Ma时的1Mt C a−1
增加到现今的201Mt C a−1

(Dutkiewicz等, 2019). 基于无机碳通量的计算模型,
Dutkiewicz和Müller, 2022采用最新重建的大西洋CCD
对该区域内新生代以来的无机碳通量进行了计算, 发

现该地区的无机碳通量呈逐步上升的趋势, 与全球变

化高度一致. 在始新世中期(44~38Ma)和中新世中晚

期(19~8Ma), 碳酸盐溶解的增加及生产力的减弱导致

CCD变浅, 计算结果显示无机碳通量明显下降(Dutkie-
wicz和Müller, 2022).

Boudreau和Luo(2017)通过构建反演模型的方式

用CCD对深海碳酸盐埋藏进行了限制. 结果表明通过

CCD进行回溯分析得到的碳酸盐埋藏历史虽然在峰

值和区间趋势变化方面与早期基于实测得到的记录存

在一些差异,但随着CCD的不断加深,模型计算出的深

海碳酸盐埋藏速率与无机碳通量的变化趋势呈现出类

似的上升.
总体而言, 与深海无机碳通量和碳酸盐埋藏速率

相关的研究证实了CCD加深会导致海洋中碳酸盐沉

积物增加, 从而扩大深海无机碳储量. 这些定量研究为

未来探索大气-海洋碳循环提供了重要依据. 但现今相

关的计算工作主要依赖于地质建模以及对大量参数的

模糊估计, 存在不确定性.

5.2 古新世-始新世极热事件期间的CCD演化

通过研究CCD在PETM中的演化模式, 可为研究

短时间尺度气候变化与碳循环提供重要约束(Kelly等,
2010; Luo等, 2016; Piedrahita等, 2023). 古新世-始新世

极热事件期间由于短时间内巨量的碳释放进入大气-
海洋系统, 造成海洋发生酸化, 海水中碳酸盐饱和度急

剧降低. PETM起始阶段, CCD表现为快速变浅, 随后

在恢复阶段逐步加深并超过事件发生前的CCD, 前人

将这种现象定义为CCD“过调(overshoot)”(Dickens等,
1997; Leon-Rodriguez和Dickens, 2010; Penman等,
2016; Bralower等, 2018; Wade等, 2020).

Penman等(2016)基于北大西洋的U1403孔和

U1409孔岩芯深入研究了PETM期间CCD的变化 .
U1409孔在PETM发生前位于CCD以下, 因而缺乏碳酸

盐沉积记录; 在PETM开始后的7万年, 沉积物中开始

出现碳酸盐, 这为CCD的“过调”提供了直接的证据

(Penman等, 2016). 除沉积记录外, 多个模型模拟的结

果同样证实了CCD的“过调”, 并且在规模和时间上得

到了进一步验证(Penman等, 2016).
关于PETM事件的CCD“过调”机制有两种解释.

机制一认为在PETM恢复阶段海洋化学碳酸盐补偿形

成的大量碳酸盐埋藏平衡了大量的外源轻碳(John等,
2008; Penman等, 2016; Carmichael等, 2017). 机制二强

图 12 CCD与驱动机制之间的关系图
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调生物在“过调”中起到的关键作用. 事件期间由于海

洋酸化造成浮游生物钙化的减少, 将抑制表层海洋碱

度的去除. 未消耗的碱度通过了洋流及深层水对流被

运输到深海, 促进了海洋深处生物钙化的进行. 由于

海水的运输存在滞后, 引发了PETM恢复期CCD的“过
调”; 当表层生物钙化作用恢复, CCD即恢复到PETM
之前的状态(Luo等, 2016; Boudreau等, 2018). 两种机

制结合更为合理地解释了CCD“过调”现象.

6 结语

本文回顾了CCD的重建方法和研究现状, 总结了

CCD的控制因素和驱动机制. CCD的研究日趋成熟,
其重建方法已从早期的定性重建发展到基于统计学方

法的定量化重建. 已有的CCD重建主要围绕单个洋盆

展开, 所采用的方法和数据筛选标准仍然存在差异.
因此, 未来需要从两个角度进一步完善和优化CCD重
建工作: (1) 在统一标准和技术的基准下, 对全球不同

洋盆及全球大洋综合CCD曲线进行更精细的重建; (2)
对重大地质事件期间的CCD开展重建, 进一步为海洋

碳循环提供限制.
探究CCD演化的控制因素和驱动机制有助于深

入了解地球表层系统各环节在碳循环中扮演的角色.
当前的研究主要侧重于对沉积物和地球化学指标的解

读,或通过模型来模拟CCD及碳循环演化过程.未来应

聚焦于整合不同的机制, 探寻多因素控制下的长周期

深时CCD演化综合模型; 进一步开展与表层碳循环相

关的研究, 以定量大气-海洋系统中无机碳、有机碳、

碳同位素、大气二氧化碳浓度等相关参数.
通过对CCD的深入研究, 可以更好地了解地球系

统的复杂性和演化规律, 这对于预测未来碳排放对大

气-海洋系统的影响具有重要意义.
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