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摘要    在全球碳循环的研究中, 硅酸盐化学风化被认为是大气CO2的一个重要汇. 自1996年Gislason开展对冰岛

玄武岩(硅酸盐岩的一种)风化碳汇的研究以来, 玄武岩风化引起的“大气”CO2高消耗更成为研究热点. 在对相关

文献进行全面系统梳理的基础上, 发现玄武岩流域的所谓“大气”CO2高消耗(碳汇)可能与下述原因有关: (1) 碳通

量较高的玄武岩研究区多位于热带或洋岛-岛弧地区, 该区雨量充沛, 河流径流量大, 进而造成碳通量较大; (2)

硅酸盐岩流域高的溶解无机碳(DIC)浓度并非来自硅酸盐矿物的风化, 而是来自广泛分布在硅酸岩中的痕量碳酸

盐矿物的快速风化, 而这应该归为碳酸盐风化对岩石风化碳通量的贡献; (3) 外源酸溶解痕量碳酸盐矿物, 贡献

HCO3
−, 但并未构成大气碳汇; (4) 玄武岩流域中参与岩石风化的CO2并非全部来自大气和土壤, 其中一部分可能

来自深源CO2, 而深源CO2参与形成的DIC不仅不能归为大气碳汇, 反而是碳源. 由此可见玄武岩风化是否是一个

重要的碳汇机制值得进一步研究厘定. 
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在全球变化的研究中 , 全球碳循环是科学家关

注的热点内容 . 大气CO2浓度由工业革命前的295 

ppm(1 ppm=1 L/L, 下同 )增长到 2016年的近 400 

ppm (https://www.esrl.noaa.gov/gmd/ccgg/trends/). 以

往关于陆地碳汇的研究主要集中在土壤、植被碳库, 

而岩石圈作为陆地最大碳库 , 应该在全球碳循环的

研究中得到更多的关注和重视. 早在1845年, 法国采

矿工程师Joseph Ebelmen预想大气CO2与岩石矿物相

互反应生成溶解盐可能形成一个重要的碳汇[1]. 传统

观点认为 , 碳酸盐岩化学风化 (CaCO3+CO2+H2O⇋	

2HCO3
+Ca2+)不能形成长时间尺度碳汇, 因为在化学

风化过程中消耗的CO2又会通过海洋中方解石沉积

等过程重返大气 , 而硅酸盐风化 (CaSiO3+CO2 →

CaCO3+ SiO2)过程则被认为可以形成长时间尺度碳

汇 [2~4]. 相比于其他硅酸盐矿物, 玄武质矿物更易受

侵蚀, 溶蚀速率更快[5~8], 因而在硅酸盐风化研究中对

玄武岩风化贡献的研究尤为丰富. 在本文中我们参考

Meybeck[6]的研究结果, 即全球陆地岩石风化碳汇平

均强度为1.93 t C km2 a1, 定义高于这个平均值即为

岩石风化碳汇强度较高. Gaillardet等人[9]通过汇编全

球62条主要河流的水化学数据 , 运用反演模型及物

质平衡方程计算不同岩性及大气对于河流溶解物质

的贡献, 并将结果外推到全球尺度, 估算出全球硅酸

岩风化消耗CO2的速率为0.14 Pg C a1, 其中海洋岛

屿及火山岛弧玄武岩风化消耗的CO2占比超过25%. 

然而, Gaillardet等人[9]在计算不同端元(硅酸盐岩、碳

酸盐岩、蒸发岩以及大气)对于河流总溶解固体(TDS)

的贡献时所采用的混合端元法并没有考虑到地表水
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体沉水植物对水中HCO3
离子的利用 [10~12]以及河流

中 方 解 石 过 饱 和 产 生 碳 酸 钙 沉 积 对 HCO3
/Na+, 

Ca2+/Na+等比值的改变[13,14]. 此外由于岩石化学风化

过程是非均一溶蚀过程 , 岩石中不同元素的释放可

能存在差异 , 水中离子浓度未必可以真实反映原岩

信息 , 这些使得利用混合端元法反演估算硅酸盐岩

风化对消耗CO2的贡献需要被重新认识 [11], 而玄武

岩风化是否能够成为一个重要的汇 , 也需要重新审

视 . 本文对玄武岩风化碳汇相关文献进行了全面系

统的梳理, 拟从以下4个方面讨论玄武岩风化是否是

一个重要的碳汇机制.  

1  较高的径流通量导致较大的碳通量 

通常, 岩石化学风化速率及其引起的大气CO2消

耗速率多采用径流通量与离子浓度的乘积来表

达 [6,9,10], 因此径流通量的大小可直接影响计算结果

的大小. 此外, 也有研究从机理分析角度证明了径流

在岩石化学风化中扮演着重要的角色[8,9,15~19]. Gisla-

son等人[18]通过分析冰岛西南部25条干支流的水化学

组成来推算玄武岩化学风化速率, 并分析径流量、岩

石年龄、植被/冰川覆盖等因素对其的影响, 指出冰岛

西南部玄武岩化学风化速率高于全球平均值 , 且较

高的径流通量是导致冰岛较高化学风化速率的原因

之一. Louvat和Allègre[20]通过分析印度洋西南部法属

留尼旺岛主要河流的主微量元素组成计算出该研究

区机械和化学风化速率. 研究发现, 该研究区玄武岩

化学风化速率与冰岛西南部相似 , 都处于全球较高

水平 , 而热带海洋气候带来的较高径流通量正是造

成高风化速率的主要原因之一. Louvat和Allègre[21]还

通过对北大西洋亚速尔群岛与之前留尼旺岛的对比

研究 , 进一步强调了径流在岩石风化过程中的主导

作用. Kump等人[22]通过将实验室模拟与野外天然情

况相结合研究, 发现随着最终径流的增大, 土壤水饱

和程度降低导致原生矿物溶解增加、次生矿物沉积减

少 , 这种过程的结果是溶解物化学通量的增加 . 

Stefansson等人[23]通过分析冰岛西南部河流水化学组

成 , 指出径流是控制溶质通量和总化学剥蚀速率

(TCDR)的主导因子, TCDR和溶质通量会随着径流量

的增大而增大 . Dessert等人 [24]调查了流经印度北部

德干玄武岩河流的水化学, 并结合前人研究成果, 直

接指出玄武岩化学风化产生的CO2消耗速率随径流

量增加而增大 . 同样是对印度德干玄武岩的研究 , 

Das等人 [25]发现西部地区的硅酸盐岩风化速率约为

东部地区的4倍, 并将其归因于西部地区高降水量、高

径流通量在控制风化速率中的主导作用. Wu等人[26]

在浠水河的研究中以及Balagizi等人[27]在东非维龙加

火山省的研究也发现了硅酸盐岩风化速率与径流量

呈显著正相关关系.  

从机理角度分析 , 我们认为径流成为控制玄武

岩化学风化通量的重要因子主要源于三方面原因 . 

第一, 由于硅酸盐矿物较慢的溶蚀速率, 流经玄武岩

地层的河流通常都未饱和 . 而径流量增大往往与大

气降水增多密切相关 , 大气降水的补给在增大径流

量的同时, 也进一步降低了水体矿物饱和度, 提高了

水体对矿物的溶蚀能力 . 第二 , 在温度一定的情况

下, 径流量的增大也增加了水-岩相互作用的表面积, 

继而增加岩石化学风化通量 [23]. 第三 , 流域水体中

溶质存在化学稳定性行为 [19,28], 即当流域内径流量

出现较大幅度变化时 , 水中溶质浓度仍能保持相对

稳定, 并不会出现大幅度波动. 岩石化学风化通量是

溶质浓度与径流量的乘积, 溶质浓度保持相对稳定, 

径流量增大, 岩石化学风化通量也随之增大.  

通过整理Gaillardet等人 [9]研究中所选用的全球

62条主要河流流域面积和年径流通量 , 计算得出这

62条主要河流的平均径流深为0.37 m a1, 在本文中

定义径流深高于这个平均值即为高径流通量. 从表1

中可以看出, 在具有高径流通量特征的研究区, 玄武

岩化学风化产生的CO2消耗通量普遍较高, 而这些研

究区大多数位于热带或洋岛-岛弧地区, 热带地区气

候湿热 , 有利于岩石风化 [29,30], 洋岛-岛弧地区通常

降水充沛, 较大的降水量也导致了较大的径流通量, 

从而提高了化学风化产生的碳通量. 而这种由于气候

特征导致的玄武岩风化并非由玄武岩本身属性导致.  

2  玄武岩河流较高溶解无机碳浓度的形成与

流域中微量碳酸盐矿物的快速风化有关 

岩石化学风化消耗CO2的本质是矿物与CO2溶于

水后形成的H2CO3间的化学反应. 方解石等碳酸盐矿

物不仅大量赋存在碳酸盐岩中, 也与页岩、片麻岩、

片岩、热液交换花岗岩、原始花岗岩等密切相关. 因

此硅酸盐岩流域岩石风化消耗CO2并不一定是硅酸

盐矿物的贡献 , 很有可能是广泛分布在硅酸岩中的

如方解石等微量碳酸盐矿物快速溶解造成的 [11]. 本
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文设定大气CO2分压为400 ppm, 温度为25℃, 计算

了当方解石溶解达到平衡时 ,  HCO3
的浓度为1.04 

mmol L1, 定义高于这个平衡浓度即为高溶解无机

碳(DIC)浓度. 由此可见, 微量碳酸盐矿物风化可以

造成DIC浓度值较高(表1). 以往的科学研究多利用

水中Sr浓度及87Sr/86Sr的比值来区分水中溶解物质来

源于硅酸盐还是碳酸盐 . 通常碳酸盐岩流域水体中

Sr浓度高, 而87Sr/86Sr比值低; 硅酸盐岩流域水体中

Sr浓度低, 而87Sr/86Sr比值高. Blum等人[33]通过研究

巴基斯坦北部高喜马拉雅结晶岩系(HHCS)的Raikhot

流域内地表水、基岩和河流泥沙中主要元素及Sr同位

素地球化学特征, 发现水中82%的HCO3
通量是来自

于分布在以长英质片麻岩和花岗岩为主导的硅酸盐

岩中仅约1%的碳酸盐矿物的风化, 因此以往利用Sr

通量特征及87Sr/86Sr比值指示喜马拉雅地区风化物质

来源并计算其硅酸盐岩风化速率 , 往往高估了硅酸

盐岩风化引起的CO2消耗速率. Jacobson等人[34]在该

地区的研究也发现, 该处以硅酸盐岩为主的地层中, 

仅占约1.4%的碳酸盐矿物在5.5万年的风化中减少到

了约0.02%, 但却贡献了高达98%的Ca和90%的Sr. 

Harris等人 [35]对发源于高喜马拉雅山结晶岩系的恒

河支流胡特可西河(Bhote Kosi)的研究也发现, 即便

流域中硅酸盐岩占据主导地位 , 但微量碳酸盐矿物

在高喜马拉雅贡献了>75%的溶解态Ca和Mg元素 , 

而在小喜马拉雅的贡献则更是超过了92%. Blum等

人[33]的研究中还指出喜马拉雅地区热液浸染方解石

在变质过程中与具有较高87Sr/86Sr特征的硅酸盐岩达

到再平衡 , 而硅酸盐岩地层中微量变质方解石的溶

解造成了喜马拉雅山脉河流具有高 S r通量和高
87Sr/86Sr的特点, 这也与Palmer和Edmond[36], Galy等

人[37], White等人[38], Jacobson和Blum[39], English等

人[40], Oliver等人[41]以及Bickle等人[42]的研究发现一

致. 新西兰南阿尔卑斯山也存在相似的情况, 山体抬

升加剧了机械侵蚀 , 这使得硅酸盐岩体中的碳酸盐

矿物得以暴露, 加之碳酸盐的快速溶解动力学特征, 

造成了碳酸盐化学风化速率占总岩石化学风化速率

的比例升高[43]. Dessert等人[24]在对印度德干玄武岩

风化碳汇的研究中, 分析了河水中的Sr浓度及Sr同位

素组成, 从数据中可以看出, Machak, Panjkra, Aner

等采样点处的样品具有较高的Sr浓度和较低的87Sr/86Sr

比值, 这反映了碳酸盐风化的特征, 这也是为什么这

三处样品的HCO3
浓度较高(分别为5.49, 4.20和3.69  

mmol L1)的原因. 此外, Gupta等人[31]对流经印度德

干玄武岩的讷尔默达河(Narmada River)水化学组成

分析发现占比较少的岩性反而对于玄武岩流域风化

特征具有重要影响 , 其中碳酸盐岩的风化速率占总

风化速率的28%~45%, 而占比超过70%的德干玄武

岩风化速率仅占总风化速率的38%~58%. Jacobson等

人[44]采用Ca同位素技术对流经冰岛玄武岩的河流中

风化物质来源进行了判别 , 研究指出以往研究是基

于所有的Ca2+和HCO3
离子都来源于例如斜长石、斜

辉石等钙质硅酸盐矿物溶解的假设 . 然而冰岛

80%~85%的基岩都是玄武岩 , 其中广泛分布着热液

成因方解石 , 由于方解石快速的溶解速率以及较高

的溶解度 , 即便微量方解石也可以影响河流水化学

组成. 研究发现, Ca同位素示踪数据表明冰岛河流中

高达85%的Ca来源于热液成因方解石的风化 , 而非

钙质硅酸盐矿物的溶解. Goldsmith等人 [32]在对小安

迪列斯多米尼加岛玄武岩/安山岩化学风化碳汇的研

究中, 分析认为多米尼加河流中较低的Ca/Mg比与玄

武岩地层更匹配 , 但也没有直接证据可以排除河流

中的Ca2+来自于浸染方解石. 该研究(表1)中HCO3
−的

浓度最高可以达到2.65 mmol L1, 而这显然高于纯

玄武岩化学风化所能形成的HCO3
浓度, 因此我们认

为多米尼加河流中较高的HCO3
浓度可能来自于浸染

方解石的化学风化.  

由此看来, 以往基于Ca/Sr和87Sr/86Sr两端元混合

方程的计算大大高估了硅酸盐岩风化引起的CO2消

耗. 考虑到浊沸石相的存在, 地热流体循环, 以及方

解石沉积是伴随玄武岩喷发普遍存在的特征 [32], 以

往对于玄武岩风化碳汇的研究可能忽略了玄武岩地

层中微量碳酸盐矿物风化消耗CO2的重要贡献, 由此

玄武岩风化碳汇通量也被高估 , 那么玄武岩风化在

调控气候中的作用也应被重新评价. 

对于岩石风化碳汇的研究, 准确分辨风化物质来

源十分重要. 单纯地采用端元法可能导致硅酸盐岩风

化贡献被高估等问题 , 因此应当选用水化学组成、

C-Sr-Ca同位素特征建立完善的指标体系, 精确厘定

不同端元对岩石风化引起的CO2消耗速率的贡献. 

3  外源酸溶解玄武岩中微量碳酸盐形成

DIC, 不构成大气碳汇 

河流中的DIC除来自于碳酸对岩石的溶解, 也可

能来自于如硫酸等外源酸对碳酸盐的溶解 , 而这种  
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表 1  重要硅酸盐岩流域化学风化速率及“大气”CO2 消耗速率a) 

Table 1  Chemical weathering rates and “atmospheric” CO2 consumption rates of some key watersheds draining silicate rocks 

高碳通量影响 

因素类型 
研究地点 岩性 

气温 

T (℃) 
年均降水量 

P (mm a1) 

径流深 

R (m a1) 

DIC 
(mmol L1) 

CO2消耗速率 

(t C km2 a1) 

数据 

来源 

高径流通量 

冰岛西南部 玄武岩 4.9 400~4000 1.98* 0.57 12.98 [18]  

留尼旺火山岛弧 玄武岩 8.0~14.0/ 
20.0~26.0 

7000 0.64~7.06* 0.25~3.56 15.6~52.8 [20] 

亚速尔群岛 火山岩 14.0~18.0 740~2400 0.54~0.92* 0.20~4.12 3.12~10.44 [21]  

印度德干高原 玄武岩 10.0~14.0/ 
31.0~37.0 

700~2500 0.48~1.69* 0.17~4.16 4.32 [25]  

刚果 (金 )维龙加火

山省 
玄武岩 19.2 1400~1500 0.83~3.33* 0.9~11.3 4.8~444 [27] 

印度西南 

Nethravati河 

角闪片麻岩 / 麻

粒岩 
30.0 3600~4200 3.30* 0.17~0.54 3.48 [29]  

菲律宾吕宋岛 火山岩/蛇绿岩 27.3±0.8 2446~3344 2.11~2.54* 0.01~10.8 42.96~71.88 [30] 

微量碳酸盐矿

物风化形成

高DIC浓度 

印度德干高原 玄武岩 25.0 1150  1.15~5.49** 6.96~30.48 [24]  

印度德干高原 玄武岩 8.0~42.0 600~1800 0.30~0.85 0.65~5.62** 2.04~9.24 [31]  

小安迪列斯多米尼

加岛 
玄武岩/安山岩 24.8~27.8 1000~10000+  0.10~2.65** 13.2~16.8 [32] 

外源酸溶解微

量碳酸盐矿

物 产 生 高

DIC浓度 

印度德干高原 玄武岩 10~14/31~37 700~2500 0.48~1.69 0.17~4.16** 4.32 [25]  

深 部 CO2 参 与

岩石风化形

成 高 DIC 浓

度 

留尼旺火山岛弧 玄武岩 8.0~14.0/ 
20.0~26.0 

7000 0.64~7.06 0.25~3.56** 15.6~52.8 [20]  

亚速尔群岛 火山岩 14.0~18.0 740~2400 0.54~0.92 0.20~4.12** 3.12~10.44 [21] 

刚果 (金 )维龙加火

山省 
玄武岩 19.2 1400~1500 0.83~3.33 0.9~11.3** 4.8~444 [27]  

菲律宾吕宋岛 火山岩/蛇绿岩 27.3±0.8 2446~3344 2.11~2.54 0.01~10.8** 42.96~71.88 [30]  

a) *, 字体加粗表示强调该研究区径流深远高于文中计算全球62条主要河流平均径流深; **, 字体加粗表示强调该研究区DIC浓度

远高于文中计算大气CO2分压为400 ppm, 温度为25℃时方解石达到溶解平衡时的DIC浓度 

溶解过程并没有消耗CO2, 因此并不能构成大气碳

汇. Spence和Telmer[45]在加拿大科迪勒拉山脉开展了

岩石风化研究 ,  通过分析河水中主要离子浓度、

13CDIC和 4

34
SOS 特征 , 发现风化产生阳离子通量的

25%来源于硫酸对碳酸盐岩和硅酸盐岩的溶解 , 而

硫酸溶解碳酸盐岩贡献的DIC通量甚至可以达到碳

酸溶解钙镁硅酸盐贡献D I C通量的近1 /2 .  A l i和

Atekwana[46]在研究中也通过分析同位素特征和水化

学组成, 指出在自然和人类活动环境中, 金属硫化物

会氧化生成硫酸 ,  继而与碳酸盐岩发生中和反应 . 

Rad等人 [47]对小安迪列斯群岛的研究发现大部分采

样的泉点都具有相对较高的SO4
2浓度、较低的pH以

及较高的TDS, 而且富集例如Li, B等微量元素, 这些

特征表明泉水中可能含有硫酸 , 而如果这部分硫酸

与岩石中微量的碳酸盐矿物反应, 将有助于增加DIC

浓度. 除硫化物氧化产生硫酸外, 人类活动也会向河

流中输入外源酸, 例如Das等人[25]对德干玄武岩风化

碳汇的研究中发现C同位素, 结果表明河流中DIC来

自硅酸盐和碳酸盐两个端元, 而更富集13C(碳酸盐风 

化端元)的样品同时具有方解石过饱和或者高Cl、高

SO4
2特征 . 这表明了人类活动向河流中排放的外源

酸加剧了微量碳酸盐的溶解 , 从而贡献了高DIC通

量. 对于玄武岩流域而言, HCO3
浓度较碳酸盐岩流

域低很多, 因此在玄武岩流域中, 如果存在由于外源

酸中和微量碳酸盐产生的HCO3
, 那么外源酸的影响

则会显著夸大玄武岩风化“碳汇”效应. 也就是说, 在

计算玄武岩化学风化碳汇通量时扣除其中由于外源

酸溶解碳酸盐矿物产生的HCO3
通量是十分重要的.  

当然, 并非所有岩石风化碳汇研究都选取HCO3


浓度来计算碳汇通量, 也存在一些研究[25,43,48,49]选用

阳离子通量来计算碳汇通量 . 这些研究在计算岩石

风化消耗大气CO2通量时同样需要考虑扣除外源酸
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的影响 , 因为外源酸溶解硅酸盐矿物或碳酸盐矿物

会增加水中阳离子的输入 [45], 从而使得利用阳离子

通量计算岩石风化碳汇通量值偏高.  

4  深部CO2参与岩石风化形成DIC不构成

大气碳汇, 而可能成为碳源 

玄武岩为岩浆喷出地表冷却后凝固形成 , 岩浆

的上移和喷发需要通道, 而构造活动(如断裂)则为其

提供了运移通道 , 同时这些构造的发育也成为深部

气体运移至地表的重要通道 . 因此参与玄武岩风化

过程的CO2不一定全部来自于大气和土壤, 也有可能

来自地球深部. 而如果参与风化过程的CO2来自地球

深部, 则往往可以造成河流DIC浓度值较高(表1), 但

在这种情况下玄武岩风化不仅没有构成一个重要的

碳汇机制 , 反而可能成为一个庞大的碳源 [50]. 因为

风化产物中的HCO3
在方解石沉积的过程中, 向大气

释放CO2, 而其中的C, 则是来源于深部 , 其化学方

程式如下:  

 CaSiO3+2CDO2+H2O→Ca2++2HCDO3
+SiO2,  (1) 

 Ca2++2HCDO3
⇋CaCDO3↓+CDO2↑+H2O, (2) 

其中, CD代表来自深部的C.  

Robert和Blair[51]分析了位于夏威夷基拉韦厄火

山顶1262 m钻孔中, 参与到玄武岩化学风化过程的

地热水的水化学组成以及氢氧同位素特征 . 他们发

现受1974年底火山喷发、岩浆脱气活动的影响, 水中

二氧化碳分压(pCO2)急剧上升 . 这说明以地热水为

载体, 深部CO2参与到玄武岩风化过程中. Louvat和

Allègre[20]的研究指出热泉在留尼旺岛玄武岩风化中

扮演了重要角色 , 他们在留尼旺岛上绝大多数活跃

地区, 都发现了深部CO2对河流水化学的贡献, 并且

大大增强了玄武岩的化学风化, 而这种CO2的输入不

能够算作大气CO2消耗. 此外在山间水流湍急处, 水

中CO2会与大气产生强烈交换, 也就是说深部CO2会

在此过程中释放到大气. Louvat和Allègre[21]对圣米格

尔岛的研究也发现, 在活火山地区, 并不是所有被消

耗的CO2都来自于大气, 参与玄武岩风化过程的CO2

通量也许直接来自于岩浆上升脱气 . 岩浆脱气则造

成河水酸化, 从而加剧了玄武岩的风化. 他们还将研

究结果与对留尼旺岛的研究进行对比 , 发现留尼旺

岛火山活动更活跃 , 玄武岩化学风化速率也更高 . 

Kimberley和Abu-Jaber[52]通过对约旦东北部玄武岩高

原上碳酸盐岩脉主微量元素、同位素等分析, 证实了

深部岩浆CO2上升脱气 , 极大程度地加剧了岩石风

化, 同时也产生了大量的方解石条带、蒙脱石以及针

铁石. 这些风化产物有助于上层滞水水位的保持, 从

而进一步增大了风化速率. Hurwitz等人 [53]分析了位

于黄石火山高原的黄石河水系水化学组成 , 并由此

计算了硅酸岩风化消耗CO2速率. 他们发现大量的岩

浆脱气以及地热水与岩石相互作用提供了至少82%

的TDS通量、83%的阳离子通量以及72%的HCO3
通

量. 此外, 他们还发现部分低温化学风化速率来自于

深部CO2上升参与的低温水解反应, 而这部分CO2并

非 来 自 大 气 , 因 此 也 并 不 能 称 作 “ 大 气 碳 汇 ”. 

Schopka等人[30]发现菲律宾吕宋岛蛇纹石和火山岩风

化消耗CO2的速率可高达42.96~71.88 t C km2 a1, 

这一数值是全球目前玄武岩风化消耗CO2平均速率

的6~10倍 , 是热带玄武岩风化消耗CO2最高速率的

2~3倍 . 除该地区地处热带有利于岩石化学风化外 , 

该区构造十分发育, 火山活动活跃, 因此认为该区如

此高的CO2消耗速率极有可能与深部CO2参与岩石风

化过程有关. 当然, 这一推测需要进一步的观测以及

更完善的指标体系分析来验证. Balagizi等人[27]对东

非维龙加火山省的研究发现 , 该处玄武岩风化速率

最高可达2780 t km2 a1, 而由此产生的“大气”CO2消

耗速率最高达444 t C km2 a1, 这两个速率均远高于

之前文献中关于玄武岩地层的报道, 而DIC的13C特

征表明有来自岩浆的CO2输入含水层 /土壤 , 因而导

致玄武岩风化速率增加.  

由此可见, 深部CO2参与玄武岩风化过程可能是

导致玄武岩风化速率以及由此引发的“大气”CO2消

耗速率被高估的重要原因. 如果扣除掉深部CO2对玄

武岩风化的影响, 那么玄武岩风化在消耗大气CO2中

的贡献是否还显著以及其是否还能成为一个重要的

碳汇机制, 则需要进一步的研究厘定.  

5  碳酸盐风化在岩石风化碳汇研究中的重

要意义 

以往的研究多认为碳酸盐风化无法形成地质长

时间尺度(百万年以上)的长期碳汇 [3,4,54], 从而导致

其在当代消耗大气CO2、调节气候变化中的重要意义

被忽视 . 然而从岩石风化碳汇研究的现实意义及其

最新研究进展来看, 我们必须重新认识这一问题 [11]. 

研究岩石风化碳汇的现实意义在于揭示岩石风化碳

汇的现代过程及其控制机理 [13], 进而达到通过人为
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增汇、调控气候的目的, 由此看来关注人类短时间尺

度(千年以下)的岩石风化碳汇则更具现实意义. 研究

发现 [19,55~58], 土地利用模式的改变可以调控水循环

强度以及水中HCO3
的产生, 进而影响岩石风化碳汇

强度. 人类通过改变土地利用方式, 增加水中HCO3


的产生, 从而控制大气CO2浓度的过快增长, 调控区

域碳循环过程. 对于地质长时间尺度而言, 由于地表

水体水生碳泵效应 (biological carbon pump effects, 

BCP effects)的发现 [10~12,59], 碳酸盐风化形成长期碳

汇成为现实 : 地表水体沉水植物光合利用水中DIC, 

并将其转化成有机碳(OC)埋藏在河流、水库、湖泊和

海洋中, 因此对于碳酸盐风化碳汇通量(carbon sink 

flux, CSF)的计算公式应该如下:  

CSF=FDIC+FTOC+FSOC=Q×(0.5×[DIC]+[TOC])+FSOC, 
(3) 

其中, FDIC为溶解无机碳通量, FTOC为总内源有机碳

通量, FSOC为埋藏内源有机碳通量, Q为流域出口径

流总量, [DIC]是溶解无机碳浓度, [TOC]是总内源有

机碳浓度, 0.5是因为碳酸盐风化碳汇中只有一半的

碳来自于大气, 另一半来自于碳酸盐本身. 而此处的

埋藏内源有机碳通量FSOC就是地质时间尺度的长期

碳汇.  

刘再华 [13]根据上述公式计算得出陆地碳酸盐风

化形成的大气 CO2净汇是 0.48 Pg C a1, 远高于

Gaillardet等人[9]0.14 Pg C a1的估算结果. Mulholland

和 Elwood[60], Dean和 Gorham[61], Einsele等人 [62] 及

Cole等人 [63]的研究估算了陆地地表水体埋藏有机碳

的通量为0.2~0.3 Pg C a1, 也证实了这部分有机碳主

要 来 源 于 “ 水 生 碳 泵 效 应 ”, 这 一 数 值 也 高 于

Gaillardet等人 [9]的估算结果 . 这是因为相比硅酸盐 , 

碳酸盐溶解速率在其百倍以上[22,64,65], 也就是说碳酸

盐风化消耗CO2产生HCO3
的能力相较硅酸盐而言要

强很多. 据Liu等人 [11]的初步估算, 前者约为后者的

15倍, 这也导致有更多的HCO3
被沉水光合生物转化

为埋藏有机碳, 形成长期碳汇.  

6  结论与展望 

以往对于玄武岩风化碳汇的研究中所采用的混

合端元法是基于岩石在化学风化过程中是均一溶蚀

的假设进行的, 而实际风化过程中, 元素释放可能存

在差异. 同时混合端元法、Ca/Sr和87Sr/86Sr两端元混

合方程忽略了因为BCP效应和方解石沉积对离子浓

度的影响 , 同时也忽略了分布在硅酸盐岩中微量碳

酸盐矿物风化的重要贡献 , 尤其如果存在外源酸参

与碳酸盐溶解不能产生大气碳汇 , 另外多数研究也

并未对深部CO2参与玄武岩风化的量予以扣除, 这些

造成了玄武岩风化碳汇能力被高估. 而选择热带、洋

岛-岛弧作为研究区, 则因其湿热气候、降水量较大、

径流通量较高等特点, 会导致玄武岩风化消耗CO2的

能力拓展到全球时被夸大. 因此, 玄武岩风化可能并

不足以构成一个重要的碳汇机制 , 需要进一步研究

厘定.  

“水生碳泵效应”的发现 , 完善了碳酸盐风化碳

汇由短期向长期转化的机制 , 加之碳酸盐的快速溶

解动力学特征, 使得碳酸盐风化成为一个重要的、不

可忽视的碳汇机制[10,11]. 因此, 重新认识岩石风化碳

汇, 重视碳酸盐风化碳汇的机制及其影响因素, 有利

于为区域碳循环调控提供更有力的科学支撑 , 这应

该是下一步可能取得突破的重要方向之一.   
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Summary for “玄武岩风化是重要的碳汇机制吗?” 

Is basalt weathering a major mechanism for atmospheric CO2 
consumption? 
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In the science of global change, a main focus of researchers who investigate the global carbon cycle is determining the 
fate of missing carbon sinks. Because atmospheric CO2 that is consumed by carbonate chemical weathering is thought to 
return to the atmosphere through the precipitation of carbonate, it is widely accepted that it is silicate weathering, rather 
than carbonate weathering, that constitutes the major mechanism of atmospheric CO2 consumption. In particular, the 
chemical weathering of basalt, which is a type of silicate rock, is considered to be an important “carbon sink” due to the 
CO2 drawdown that occurs during the basalt-carbonic acid reaction. However, the high CO2 consumption rates of basalt 
chemical weathering may also derive from the following four aspects, as identified in the extant literature. First, study 
areas with high carbon fluxes (CF) are usually ocean islands, volcanic arcs or situated in tropical regions, where 
precipitation is high, which results in large runoff depth. This may be one of the primary reasons for the high CF, since 
CF is equal to the product of the runoff depth and the concentration of bicarbonate. In addition, because of the presence 
of chemostatic behaviors of the concentration of bicarbonate, CF is mainly determined by runoff depth. In other words, 
high runoff depth will directly result in high CF. Furthermore, the interface between water and minerals will be enlarged, 
while the saturation state of water will be decreased, by the increase of runoff depth. Therefore, more minerals will take 
part in the dissolution, and the dissolving capacity of water will be increased. However, this kind of high CF results from 
high runoff depth, rather than basaltic properties. Second, the high concentration of dissolved inorganic carbon (DIC) 
may result from the chemical weathering of trace amounts of carbonate dispersed in silicate rock, rather than silicate 
minerals. This should be regarded as the contribution of carbonate chemical weathering, rather than silicate chemical 
weathering. Third, the reactions between exogenous acid and trace amounts of carbonate will contribute to DIC fluxes, 
during which no atmospheric CO2 is consumed. Fourth, the CO2 that participates in the rock chemical weathering in 
basalt watersheds may be from a deep-source, rather than the atmosphere or soil. If this is the case, the deep-source CO2 
consumed by rock chemical weathering will be released into the atmosphere with the precipitation of carbonate in the 
oceans. In other words, the riverine DIC may become a carbon source instead of a carbon sink. Therefore, further 
research is needed to conclusively determine whether basalt chemical weathering constitutes a major consumption 
mechanism for atmospheric CO2. 
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