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3.9 Versaverung des Meerwassers durch anthropogenes €O,

Kal ScHuLz & ULF RIEBESELL

Acidification of the oceans through anthropogenic CO,: Increasing atmospheric carbon dioxide levels
mainly induced by human burning of fossil fuel are affecting global climate. Significant portions of this
anthropogenic CO, are absorbed by the world oceans. It is found in all ocean basins and reaches as
deep down as a couple of thousand meters. This changes ocean chemistry by decreasing pH and calcium
carbonate saturation states with the potential to impact marine life.

m Ende des letzten eiszeitlichen Maximums, vor

etwa 20.000 Jahren, wurde es auf der Erde wieder
warmer. Diese globale Klimaveranderung verstérkend
stieg die Konzentration des Treibhausgases Kohlendi-
oxid (CO,) in der Atmosphdre um mehr als 50% auf
280 patm (= 28 Pa) an. Seitdem sind einige tausend
Jahre vergangen, wir befinden uns im Anthropozan und
der Mensch hat das Heft in die Hand genommen. Seit
Beginn der industriellen Revolution vor etwas mehr als
200 Jahren ist der Anteil von CO, in der Atmosphare
kontinuierlich gestiegen, von 280 auf etwa 390 patm.
Dafiir ist die sich stetig intensivierende Nutzung von
fossilen Energietragern wie Kohle, Erdél und Erdgas
verantwortlich. Aber auch Anderungen in der Landnut-
zung wie das Roden ganzer Walder und die Zementpro-
duktion tragen urséachlich dazu bei. Modellrechnungen
zu Folge konnte der Anteil von CO, in der Atmospha-
re zum Ende dieses Jahrhunderts auf etwa 700 patm
ansteigen (vgl. SoLomon et al. 2007). Klimafolgeer-
scheinungen wie steigende globale Mitteltemperaturen,
Schmelzen der polaren Eiskappen und ein Anstieg des
Meeresspiegels sind klar abzusehen. Allein ihr Ausmald
ist schwerer abzuschatzen.

Der zunehmende AusstoR von anthropogenem CO,
beeinflusst aber auch die Chemie der Ozeane, sie wer-
den unter anderem saurer. Seit der industriellen Revo-
lution ist der pH-Wert im Oberflachenozean im Mittel
um etwa 0,1 Einheit gesunken. Zwar kénnen natlirlich
auftrendende Schwankungen im pH-Wert, insbesonde-
re in Kustengewdssern mit hoher biologischer Aktivi-
tat, deutlich groRer ausfallen, die Tendenz zu insgesamt
niedrigeren pH-Werten ist jedoch auch dort zu finden.
Mehr noch, solch naturlich auftretende Schwankungen
werden sich in Zukunft noch verstarken, da sich die
Pufferkapazitdt des Meerwassers mit zunehmendem
anthropogenem CO, vermindert. Zum Verstandnis der
Zusammenhénge soll zuerst in die chemischen Grund-
lagen des zu Grunde liegenden Karbonatsystems ein-
gefuhrt werden.

Das marine Karbonatsystem

CO, ist in Wasser lgslich. Die Menge hangt von Tempe-
ratur und Salinitét ab und je kélter es ist, desto groRer ist

die Loslichkeit. Im Gegensatz zu den meisten anderen

160

Gasen wie zum Beispiel Sauerstoff (O,) oder Stickstoff
findet sich Kohlendioxid in Wasser nicht nur in Form
von CO,, sondern noch in drei weiteren Verbindungen.
Wenn CO, mit Wasser zu Kohlenséure reagiert, kann
diese in ein Proton (H*) und Hydrogenkarbonat (HCO,)
und dann in ein weiteres Proton und Karbonat (CO,>)
dissoziieren (vgl. GI.1)

CO, + H,0 & H,CO, HCO,+ H*> COZ + 2H* (GI.1)

Das Gleichgewicht zwischen den drei Spezies CO,,
HCO, und CO* (H,CO,-Konzentrationen sind so ge-
ring, dass sie CO, zugeschlagen werden) héngt vom
pH-Wert ab. Bei geringen pH-Werten (hohe Protonen-
konzentration) liegt das Gleichgewicht auf der Seite
des CO,, bei hohen pH-Werten auf der des CO,>. Die
Summe aller Kohlenstoffspezies wird oft als DIC (Dis-
solved Inorganic Carbon = gel6ster anorganischer Koh-
lenstoff) bezeichnet (Gl. 2).
DIC =[CO,] + [HCO,] +[CO2] (Gl. 2)
Bei fur Oberflachenmeerwasser typischen pH-Werten
um die 8.1 liegen nur etwa 1% des DIC als CO, vor
wihrend 94% HCO, und 5% CO,* sind. Das fiihrt
dazu, dass man zehnmal soviel DIC wie O, im Ozean
findet; die unterschiedlichen Léslichkeiten und Partial-
driicke von CO, und O, in der Atmosphére wiirden das
Gegenteil erwarten lassen.

DIC kann mit relativ hoher Genauigkeit in Meer-
wasser bestimmt werden, dhnlich wie die so genannte
Alkalinitat oder TA (Total Alkalinity = Gesamtalkalini-
tat). Letztere beschreibt wichtige Saure-Base Systeme
im Wasser wie die der Kohlen- und Borsaure, kann als
Summe aller Protonenakzeptoren aufgefasst werden
und léasst sich vereinfacht wie folgt darstellen (GI. 3).

TA=[HCO,] +2[CO,*] + [B(OH), ]+ [OH] - [H'] (GI.3)

Da im Gegensatz zu HCO,, CO,*, B(OH), und OH-
CO, keine Protonen binden kann, ist es auch nicht in
der Definition von TA enthalten, eine entscheidende
Erkenntnis, die spater noch einmal aufgegriffen wer-
den soll. Aus nur zwei der insgesamt sechs wichtigs-
ten Karbonatsystemparameter (DIC, TA, CO,, HCO,,
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CO,” und pH) lassen sich die verbleibenden vier er-
rechnen. Biologische Prozesse modulieren entschei-
dend DIC und TA und damit auch den pH. So wird
wiéhrend der photosynthetischen CO,-Fixierung von
Phytoplankton unter Sauerstofffreisetzung allein DIC
gezehrt, wahrend bei der Bildung von Kalk oder Kalzi-
umkarbonat (CaCQ,) sowohl DIC als auch TA reduziert
werden. Die CO, Aufnahme durch Photosynthese laBt
den pH-Wert steigen, da Protonen mit Hydrogenkarbo-
nat reagierend den abnehmenden CO,-Pool teilweise
wieder auffullen, die CO,>-Aufnahme durch Kalzifi-
zierung bewirkt genau das Gegenteil (vgl. GI.1). Im
Gegenzug wird bei der sauerstoffzehrenden Respira-
tion CO,, also DIC freigesetzt und bei der Reminera-
lisierung von Kalk DIC und TA. Die von Respiration
und Kalklgsung hervorgerufenen pH-Wert Anderungen
sind denen von Photosynthese und Kalkbildung genau
entgegengesetzt. Dabei tritt Kalklosung auf, wenn die
Kalziumkarbonatséttigung () kleiner als eins ist. Q
ist eine wichtige GroRe, zeigt sie doch an, ob Kalk in
Meerwasser stabil ist (bei Werten groBer als eins). Sie
ist definiert als

Q= ([Ca?] * [CO,Z])/Ksp (Gl. 4)

Wobei [Ca*] und [CO,>] die gemessenen in situ Kon-
zentrationen von Kalzium und Karbonat und Ksp das
von Temperatur, Salzgehalt und Druck abhangige L6s-
lichkeitsprodukt darstellen. Jede Form von Kalk wie

Aragonit, Kalzit oder Hoch-Magnesium Kalzit besitzt
dabei ein Mineral spezifisches Loslichkeitsprodukt,
wobei Aragonit l8slicher ist als Kalzit.

€O, bedingte Anderungen
im marinen Karbonatsystem

Wenn der Anteil von CO, in der Atmosphére steigt, wie
zum Beispiel durch verstérkte Nutzung fossiler Ener-
gietrager, so 16st sich auch mehr CO, im Oberflachen-
ozean. Die dadurch verursachten Anderungen im Kar-
bonatsystem lassen sich konzeptionell anhand zweier
chemischer Reaktionen beschreiben. In der ersten rea-
giert Kohlendioxid mit Wasser zu Hydrogenkarbonat
und Protonen (GI. 5). In der zweiten reagiert Kohlen-
dioxid mit Wasser und Karbonat zu Hydrogenkarbonat
(Gl. 6)

CO, +H,0 — HCO, +H*
CO, + CO +H,0 — 2HCO;

(Gl. 5)
(Gl. 6)

Ein Anstieg der CO,-Konzentration im Oberflachen-
ozean fiihrt somit zu steigenden Konzentrationen von
Hydrogenkarbonat und Protonen bei einem zeitgleichen
Sinken der Karbonationenkonzentration, des pH-Wer-
tes (negativ dekadischer Logarithmus der Protonenkon-
zentration) und der Séttigung der beiden Kalkformen
Kalzit und Aragonit (Abb. 3.9-1). Man misst steigende
Konzentrationen von DIC wéhrend TA konstant bleibt.
Die stetige Abnahme der CO,*-Konzentrationen ver-
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Abb. 3.9-1: Anderungen in den Konzentrationen von CO,, HCO, und CO,* (umol/kg) im Oberflachenozean in Reaktion
auf steigende CO,-Konzentrationen in der Atmosphére, zusammen mit Anderungen in pH und Kalzit (Q_) beziehungswei-

se Aragonitséttigung (Q__ ). Berechnungen fiir 15°C bei einer Salinitat von 35.
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ringert auch die Pufferkapazitdt im Meerwasser. Fir
die gleiche Menge anthropogenen CO, oder gleiche
Intensitét biologischer Aktivitat wird sich der pH-Wert
in Zukunft starker andern als bisher (vgl. GI. 5 & 6).
Bei einem Ansteigen atmosphérischer CO,-Werte auf
700 patm wird sich auch die CO,-Konzentration im
Oberflachenwasser bis zum Ende dieses Jahrhunderts
gegentber vorindustriellen Konzentrationen mehr als
verdoppeln. Der Anstieg von HCO, ist dagegen rela-
tiv gering. Der pH-Wert wird um etwa 0,4 Einheiten
sinken, die CO,*-Konzentration wiederum wird sich
in etwa halbieren, genauso wie die Sattigung fiir Kalzit
und Aragonit. Letztere wird auf etwa Eins absinken. In
der Folge wird dieses von vielen Organismen gebildete
Mineral sich aufzulésen beginnen, sofern es nicht durch
organische Strukturen geschitzt ist. Dies wird in den
kalten hohen Breiten zuerst geschehen, da hier aufgrund
der durch niedrige Temperatur bedingten héheren Los-
lichkeit von CO, die Kalziumkarbonatséttigung geringer
ist als in den warmen Tropen und Subtropen.

Bestimmung von
anthropogenem €O, im Ozean

Die fortschreitende Abnahme des pH-Wertes im Ober-
flachenmeerwasser, die sogenannte Ozeanversauerung,

kann nicht nur anhand der sich verschiebenden Gleich-
gewichte im Karbonatsystem berechnet werden (vgl.
Abb. 3.9-1), sondern wird seit geraumer Zeit auch direkt
gemessen. Kontinuierliche Messzeitreihen auf Hawaii,
Bermuda und den Kanaren zeigen in der letzten Deka-
de neben saisonalen und interannualen Fluktuationen,
die groRtenteils auf Schwankungen in der Stérke bio-
logischer Prozesse zurlickzufuihren sind, eine deutlich
abnehmende Tendenz im Meerwasser pH-Wert (vgl.
AwnANTE & Eakins 2009). Dies ist wie oben beschrieben
an zunehmende CO,-Konzentrationen gekoppelt. Doch
wie viel anthropogenes CO, befindet sich im Ozean?
Da sich vom Menschen produziertes CO, chemisch
nicht von dem im Wasser geldsten unterscheidet, kann
es nicht direkt gemessen werden. Aus Messungen von
0,, DIC, TA, Salinitét und potentieller Temperatur ei-
ner Wassermasse lait sich jedoch die Menge von an-
thropogenem CO, (C, ) abschatzen (vgl. SarmienTo
& Gruger 2006). Vom gemessenen DIC wird das seit
dem letzten Atmospharenkontakt durch Respiration
und Kalkldsung hinzugekommene A DIC, sowie die
Gleichgewichtskonzentration von geldstem anorga-
nischen Kohlenstoff mit einer vorindustriellen Atmo-
sphére (DICme) abgezogen.

C,,=DIC-ADIC, -DIC,,  (GI.6)

Pazifik

Abb.3.9-2: Tiefenprofile anthro-
pogener CO,-Konzentrationen
auf Transekten durch den Atlantik
(20-36°W), Indik (82-95°0) und
Pazifik (150-154°W). Die den Be-
rechnungen (siehe Text) zugrunde
liegenden Messdaten stammen
aus der CLIVAR repeat hydrogra-
phy, die Bathymetrie von AMANTE &

Atlantik

Eakins (2009).
anthropogenss
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Mit anderen Worten, wenn man DIC einer Wasser-
masse im Gleichgewicht mit einer vorindustriellen
Atmosphére kennt und die Anderung aufgrund von
Respiration und Kalklésung, nachdem diese den Kon-
takt mit der Atmosphére verloren hat, so lésst sich aus
dem gemessenen DIC die anthropogene Komponente
isolieren. Hierzu wird als erstes vorindustrielle, also
von Kalkldsung unbeeinflusste Alkalinitat (TA ) er-
rechnet. Dafiir kann man sich zu nutze machen, Jjass im
offenen Ozean TA mit Salinitat korreliert, weil beides
entweder durch Verdunstung proportional zueinander
ansteigt oder durch Niederschlag sinkt. Nun I&sst sich
unter Einbeziehen der potentiellen Temperatur aus dem
vorindustriellen  atmospharischen ~ CO,-Partialdruck
von 280 patm und TA,, DIC errechnen. Aus der Dif-
ferenz von gemessener TAund TA _ kann die DIC An-
derung durch Kalklésung bestimmt werden. Jedes Mol
Alkalinitat entspricht dabei einem halben Mol DIC,
da das bei der Losung von CaCO, freiwerdende CO,*
zweifach in die Alkalinitat eingeht, jedoch nur einfach
zum DIC beitragt (vgl. GI. 2 und 3). SchlieRlich wird
die in der Wassermasse seit dem letzten Atmosphéaren-
kontakt stattgefundene Respiration organischen Ma-
terials als AOU (Apparent Oxygen Utilization — Sau-
erstoffzehrung) errechnet, indem man von der mit der
Atmosphare im Gleichgewicht stehenden O,-Konzent-
ration, welche sich aus potenzieller Temperatur und
Salinitét berechnen lésst, die gemessene, tatséchliche
0,-Konzentration abzieht. Da das Verhaltnis von respi-
ratorischer Sauerstoffzehrung und CO,-Entwicklung
bekannt ist, I&sst sich AOU in Anderungen von gemes-
senem DIC durch Respiration transformieren. Werden
nun alle Teile dieses Puzzles zusammengesetzt, kann
die Menge an anthropogenem CO, in verschiedenen
Ozeanregionen und -tiefen abgeschétzt werden. Diese
recht einfache Methode hat mit der Zeit einige Verfei-
nerungen erfahren (vgl. SARmIENTO & GRuBEr 2006),
das Gesamtbild hat sich jedoch nicht geéndert (Abb.
3.9-2). In den drei groRen ozeanischen Becken des
Atlantiks, Pazifiks und Indiks finden sich die hochs-
ten Konzentrationen an anthropogenem CO,, um die
60 bis 70 pmol/kg (etwa 3% des DIC), im warmen
Oberflachenozean der Tropen und Subtropen. In den
hohen Breiten ist im Oberflachenozean hingegen we-
niger anthropogenes CO, gelost. Dieses Phanomen ist
Temperaturunterschieden geschuldet, ist doch in kal-
tem Wasser aufgrund der héheren Léslichkeit die Kon-
zentration von CO, hoher als in warmen Wasser. Damit
ist die CO,*-Konzentration geringer und so auch die
Aufnahmefahigkeit fr anthropogenes CO, (vgl. Gl. 6).
Eine weitere Gemeinsamkeit der drei Ozeanbecken ist
die geringere Ausbreitung von C_ i die Tiefe im Be-
reich des Aquators und den hohen Breiten im Vergleich

zu den geméaRigten Breiten. Dieses Muster wird durch
grofiskalige Meeresstromungen verursacht und kenn-
zeichnet Regionen, in denen Wassermassen aufsteigen
und solche, in denen sie absinken. Eine Ausnahme bil-
det hier der Nordatlantik, in dem salzreiches Wasser,
das mit dem Golf-/Nordatlantikstrom in hohe Breiten
flieBt und bei Abkuihlung absinkt, anthropogenes CO,
mit in die Tiefe transportiert. Die fortschreitende Ver-
sauerung des mit der Atmosphare im Austausch stehen-
den Oberflachenozeans dehnt sich so in weite Regionen
des Ozeaninneren aus.

Summiert man die Menge des anthropogenen CO,
im Ozean seit Beginn der Industrialisierung auf, so zeigt
sich, dass etwa die Halfte der bisherigen CO,-Emissio-
nen aus der Verbrennung von Ol, Gas und Kohle sowie
aus der Zementproduktion dort zu finden sind (SABINE
et al. 2004). Ohne diese massive CO,-Aufnahme ware
der bisherige Anstieg in der Atmosphére deutlich hdher
ausgefallen. Dies jedoch sduert die Ozeane an, mit mdg-
licherweise betrachtlichen Folgen fur marine Organis-
men und Okosysteme (s. Kap. 3.11: Riebesell&Schulz
und Kap. 3.18: Schuhmacher&Reinicke).
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