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摘要：基于海洋环流模式ＰＯＰ和生物地球化学模型ＯＣＭＩＰ２，建立了全球海洋碳循环模式，并用

于对全球海洋碳循环的模拟研究。该模式在大气ＣＯ２ 为２８３×１０
－６条件下，积分３１００ａ，达到工

业革命前的平衡态。在此基础上，用历史时期观测的大气ＣＯ２ 浓度进行强迫，模拟了历史时期的

海洋碳循环。模拟的无机碳浓度、总碱度与基于观测得到的结果基本一致，模式能够较好地模拟全

球碳循环过程。模拟结果表明，在北半球中高纬度和南半球的中纬度，海洋是大气ＣＯ２ 的主要汇

区；在赤道南北纬２０°之间和南大洋５０°Ｓ以南，海洋表现为大气ＣＯ２ 的源区。在１９８０ｓ海洋吸收

ＣＯ２ 速率（以Ｃ计）为１．３８Ｐｇ／ａ，１９９０ｓ为１．５５Ｐｇ／ａ。海洋中人为碳在北大西洋含量最大，向下到

达海底并向南输运到３０°Ｎ附近；在南极附近，浓度较小，深度达到３０００ｍ；在中纬度，人为碳被限

制在温跃层以上。
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１　引言

工业革命以来，大气 ＣＯ２ 浓度持续增长，从

１８００年的２８０×１０
—６增长到２００５年的３７９×１０

—６，

增长了近１００×１０
—６，并且还在呈不断增长趋势。

大气ＣＯ２ 浓度不断增长引起的温室效应是全球变

暖的重要原因之一［１—２］。由全球变暖引发的一系列

环境、生态问题，直接威胁到人类社会与经济的可持

续发展。为了应对ＣＯ２，ＣＨ４ 等温室气体诱发的全

球环境问题，有关碳循环的生物地球化学研究已引

起了各国科学家和政府的关注，并在全球范围内开

展了以国际地圈生物圈计划（ＩＧＢＰ）、国际人文因素

计划（ＩＨＤＰ）、世界气候研究计划（ＷＣＲＰ）和生物多

样性计划（ＤＩＶＥＲＳＩＴＥＳ）为核心的国际合作研究。

占地球表面７１％的海洋是一个巨大的碳库，其

碳贮量约为３８０００Ｇｔ，约是大气碳库的６０倍，陆地

生物土壤碳库的２０倍，海洋可吸收大量的人为碳排

放，从而减缓气候的变化。因而，海洋碳循环在全球

碳循环中具有极其重要的作用，海洋碳循环研究对

全球气候变化研究具有重要意义。然而，由于海洋

观测的时空局限性，很难覆盖整个研究区域，长期观

测资料更显匮乏，这限制了人类对海洋碳循环的直

接认识，但也促进了海洋碳循环模式的不断发展。

海洋碳循环模式一方面补充了观测的不足，另一方

面也为我们预测未来海洋碳循环的变化趋势及其在

全球气候变化中的作用提供了途径。在过去的几十

年中，海洋碳循环模式的发展经历了由简单到复杂

的发展过程［３—４］，由最初的箱式模型，发展到现在基

于海洋动力学的三维海洋碳循环模式，海洋碳循环

研究取得了很大的进展［５—９］。

海洋碳循环模式强烈的依赖海洋环流模式，环

流模式的不断发展，反过来也会改进碳循环模式。

本文基于海洋环流模式ＰＯＰ
［１０—１２］和生物地球化学

模型ＯＣＭＩＰ２
［１３—１４］建立了一个全球海洋碳循环模



式，对全球海洋碳循环进行了模拟，分析了全球海洋

对人为碳吸收，以及人为碳在海洋中的分布。

２　模式介绍

２．１　海洋碳循环模式

本文所采用的海洋碳循环模式基于海洋碳循环

模式比对计划第二阶段的生物地球化学模型 ＯＣ

ＭＩＰ２（ＯｃｅａｎＣａｒｂｏｎＭｏｄｅｌＩｎｔｅｒｃｏｍｐａｒｉｓｏｎＰｒｏ

ｊｅｃｔｐｈａｓｅ２）
［１３—１４］。ＣＯ２ 在海气界面通过气体交换

过程进入或离开海洋，其海气通量的计算为

犉＝犽β（狆ＣＯ
ａｔｍ
２ －狆ＣＯ

ｏｃｎ
２ ）（１－犳ｉｃｅ），

其中，犽为液相传输速度
［１５］，是风速和海表面温度

（ＳＳＴ）的函数；β是ＣＯ２ 的溶解度，是ＳＳＴ和海表

面盐度（ＳＳＳ）的函数；狆ＣＯ
ａｔｍ
２ 和狆ＣＯ

ｏｃｎ
２ 分别是大气

底层和海洋表层的 ＣＯ２ 分压，犳ｉｃｅ是海冰覆盖率。

狆ＣＯ
ｏｃｎ
２ 是由表层海水的ＣＯ２ 体系确定，表层海水的

ＣＯ２ 体系受表层溶解无机碳（ＤＩＣ）、总碱度（ＡＬＫ）、

ＳＳＴ、ＳＳＳ等影响。如果大气 ＣＯ２ 分压大于海洋

ＣＯ２ 分压，海洋将吸收ＣＯ２；反之，海洋会释放ＣＯ２。

海洋中碳的生物地球化学过程包括：浮游植物

通过光合作用吸收溶解在海水中的ＣＯ２，将其转化

为生物体内的有机物；通过食物链、生命过程等将碳

以有机物的形态向深海输送，并在深海中部分被矿

化再转化成无机碳，以生物泵形式实现碳从表层向

深层的输运。ＯＣＭＩＰ２模型将海洋分成上层生产

区和下层消耗区，其分界线补偿深度狕犮 取为７５ｍ。

上层生物的生产将ＣＯ２ 转化为有机碳，有机碳在下

沉过程中将碳带入深层海洋，并在深层海洋发生矿

化，又转化为溶解无机碳。根据Ｄｏｎｅｙ等
［１６］，生产

力计算方案由营养盐驱动方案替代原来的营养盐恢

复方案，考虑了温度、营养盐、太阳辐射强度、生物量

以及混合层深度的共同作用；并在生物地球化学循

环中引入了铁循环，将铁的限制作用考虑到生产力

计算方案中。海洋上层的生产力计算公式为：

犑ｐｒｏｄ＝
犉Ｔ·犉Ｎ·犉Ｉ·犅·ｍａｘ１，

狕ｍｌ
狕（ ）
ｃ

／τ 狕＜狕ｃ，

０　　　　　　　　　　　　　 狕＞狕ｃ

烅

烄

烆 ，

其中，犉Ｔ 是温度限制因子；犉Ｎ 是营养盐限制因子，

包括了磷酸盐和铁的共同限制作用；犉Ｉ是光限制因

子；犅是生物量，是磷酸盐和铁的浓度共同决定的；

狕ｃ为补偿深度；狕ｍｌ是混合层深度，该项的作用是在

混合层深度大于补偿深度狕ｃ的海区，将补偿浓度等

价到混合层深度；τ为生物生产的时间尺度，模式中

取１５ｄ。

考虑碳的生物地球化学过程后，海洋中碳的控

制方程为

犆

狋
＋犔（犆）＝犎犇犻犳犳（犆）＋犞犇犻犳犳（犆）＋犑Ｃ ，

其中，犔（犆）为平流项；犎犇犻犳犳（犆）和犞犇犻犳犳（犆）

分别为水平和垂向扩散项；犑Ｃ为生物地球化学过程

产生的源汇项。

２．２　海洋环流模式

本文所用海洋环流模式ＰＯＰ（ＰａｒａｌｌｅｌＯｃｅａｎ

Ｐｒｏｇｒａｍ）
［１０—１２］是美国ＬｏｓＡｌａｍｏｓ国家实验室发

展的用于高性能计算的海洋环流模式，被广泛应用

于海洋研究，不仅用于全球和区域的海洋环流的模

拟［１７—１８］，还作为气候耦合模式ＣＣＳＭ３．０中的海洋

模式用于气候研究［１９］。

由于海洋碳循环达到工业革命前平衡态的积分

时间较长，我们的海洋模式采用较低分辨率网格，其

水平分辨率在经向上为０．８°～１．８°，纬向上约为

３．６°，垂向为２５层。在气候态大气场强迫下，大气

ＣＯ２ 浓度为工业革命前浓度２８３×１０
－６，对全球海

洋碳循环模式进行积分。模式积分３１００ａ，最后

１００ａ平均的全球海气ＣＯ２ 交换通量（以碳计）小于

０．０１Ｐｇ／ａ，认为海洋碳循环模式达到工业革命前

的平衡态［２０］。在此平衡态的基础上，改变大气ＣＯ２

的浓度，用观测的大气ＣＯ２ 浓度进行强迫，模拟了

工业革命以来历史时期的全球海洋碳循环过程。

３　结果分析

图１给出了观测和模拟的表层总碱度（ＡＬＫ）

和溶解无机碳（ＤＩＣ）的分布。观测数据是 Ｋｅｙ

等［２１］基于１９９０ｓ的世界大洋环流实验（ＷＯＣＥ）、全

球海洋通量联合研究（ＪＧＯＦＳ）及海洋大气碳交换

研究（ＯＡＣＥＳ）的观测资料得到的全球海洋碳分布

数据集（ＧｌｏｂａｌＤａｔａＡｎａｌｙｓｉｓＰｒｏｊｅｃｔ，ＧＬＯＤＡＰ）；

为与观测相对应，模拟结果取１９９０ｓ的平均值。

从观测资料来看（见图１ａ），碱度与盐度基本呈

现一致的空间分布。与盐度类似，表层碱度直接受

蒸发降水即淡水通量的影响。周天军［２２—２３］利用

ＮＣＥＰ再分析资料和ＥＣＭＷＦ再分析资料对全球

大洋的海气淡水通量的研究均表明，副热带海区蒸

发显著大于降水，为“海洋沙漠”带；热带辐合带和南

太平洋辐合带，降水显著大于蒸发；在南北半球的高

纬度降水大于蒸发；阿拉伯海为净蒸发；大西洋的净
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蒸发量大于太平洋。淡水通量的这种分布形态决定

了表层盐度和碱度的分布：在副热带为高盐水，对应

着碱度的最大值；在赤道海区、北大西洋和北太平洋

的亚极地海区为低盐水，碱度相对较小；盐度在印度

洋，阿拉伯海高，而孟加拉湾盐度低，碱度也存在明

显的东西向梯度；在大西洋，盐度高于太平洋，对应

的碱度亦高于太平洋。由于盐度与碱度存在这种很

强的对应关系，所以盐度通常被用来表征碱度的分

布［２４］。模拟结果（图１ｂ）很好的反应了碱度的这种

空间分布特点，特别是在大西洋，副热带的高碱度中

心的数值和位置都与观测一致；模拟结果与观测结

果的差值较小（图１ｃ），除在赤道中太平洋大于０．０５

ｍｏｌ／ｍ３，主要在±０．０５ｍｏｌ／ｍ３ 之间；在太平洋模

拟的碱度略偏大，而在大西洋略偏小。

模拟结果（图１ｅ）表明，表层ＤＩＣ的分布受物理

过程影响，与温度的分布大致相反。在赤道低纬度

海区，表层ＤＩＣ浓度较小，特别是在赤道西太平洋

和东印度洋，浓度只有１．９ｍｏｌ／ｍ３；在中高纬度海

区，ＤＩＣ浓度相对较高，ＤＩＣ浓度在南北半球均存在

从低纬向高纬增大的趋势；在北太平洋的亚极地海

区存在一个 ＤＩＣ浓度的相对高值中心；在南大洋

５０°Ｓ以南浓度较大，在２．１５ｍｏｌ／ｍ３ 以上。模拟的

这些分布形态与观测（图１ｄ）基本一致。在赤道中

东太平洋，虽然模拟出了ＤＩＣ浓度小于中高纬度的

分布特征，但与观测相比仍略有偏高；在南大洋６０°

Ｓ以南浓度略偏大。从模拟结果与观测的差值分布

（图１ｆ）也可以看到，在太平洋和南大洋模拟结果偏

大，特别是在赤道中太平洋与南极大陆附近偏差最

大，可达０．１ｍｏｌ／ｍ３；在大西洋与印度洋模拟结果

略偏小。

图１　观测与模拟的表层ＡＬＫ和ＤＩＣ分布（单位：ｍｏｌ／ｍ３）

ａ，ｂ，ｃ分别为ＡＬＫ的观测值、模拟结果、模拟结果与观测的差值；ｄ，ｅ，ｆ分别为ＤＩＣ的观测值、模拟结果、模拟结果与观测的差值

　　无论是ＤＩＣ还是ＡＬＫ，其浓度值都随着深度的

增大而增加（见图２）。上层海洋，在跃层内，浓度的垂

向梯度较大；在中层以下，垂向变化较小。模拟结果

与观测相比，很好的再现了这种垂向变化结构；在表
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层浓度差值非常小，在１０００ｍ左右相差比较大。

无论是表层分布还是垂直结构，模拟结果与观

图２　全球平均的ＤＩＣ和ＡＬＫ垂直廓线

虚线为观测值，实线为模拟结果

测相比虽然都略有差异，但总的分布形态是非常一

致的，说明本文建立的全球海洋碳循环模式能够较

好的模拟全球海洋碳循环。

图３ａ为Ｔａｋａｈａｓｈｉ等
［２５］基于观测得到的２０００

年的海气ＣＯ２ 通量分布，图３ｂ给出了数值模式模拟

的２０００年全球海气ＣＯ２ 通量的分布。图中正值表示

海洋吸收ＣＯ２，海洋为大气ＣＯ２ 的汇；负值表示海洋

释放ＣＯ２，海洋为大气ＣＯ２的源。从图中可以看出模

式模拟的结果与观测结果分布基本一致。海洋吸收

ＣＯ２的海区，即海洋作为大气ＣＯ２ 的汇区，主要位于

北太平洋、北大西洋以及南大洋的中纬度２０°～５０°Ｓ

海区；除印度洋以外，海洋吸收ＣＯ２ 的极值中心均位

于约南北纬４０°附近，尤其是大洋西部吸收能力更强。

海洋释放ＣＯ２ 的海区，即海洋作为大气ＣＯ２ 的源区，

主要位于赤道地区与南大洋５０°Ｓ以南，这是全球大

洋两个主要上升流区；此外，东太平洋由于沿岸风引

起的上升流作用，也是海洋向大气释放ＣＯ２ 的海区。

图３　２０００年海气ＣＯ２ 通量分布（单位：ｇ／（ｍ
２·ａ）

ａ．为观测结果，ｂ．为模拟结果

　　从纬向平均的海气通量看（图４），无论是工业

革命前还是工业革命后，南北纬１５°之间的赤道海

区和南大洋５０°Ｓ以南的海域海气ＣＯ２ 通量为负，

即在这两个纬度带内，海洋向大气释放ＣＯ２，是大气

ＣＯ２ 的源；北半球的中高纬度和南半球中纬度，海

气ＣＯ２ 通量为正，海洋吸收大气ＣＯ２，是大气ＣＯ２

汇区，特别是南北纬４０°附近，海洋吸收大气ＣＯ２ 的

能力较强，是大气ＣＯ２ 关键的汇区。工业革命前，

全球海洋净ＣＯ２ 通量趋于０，吸收与释放的ＣＯ２ 基

本相同。２０００年较工业革命前，在所有纬度上，海

气ＣＯ２ 通量均有所增大，海气通量为负的纬度带变

窄，海气通量为正的纬度带变宽。这表明工业革命

图４　纬向平均的海气ＣＯ２ 通量

正值表示海洋吸收ＣＯ２，负值表示海洋释放ＣＯ２
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以后，大气ＣＯ２ 浓度不断增大，海洋释放ＣＯ２ 的海

区范围减小、强度减弱，吸收ＣＯ２ 的海区面积增大、

强度增强。在南大洋６０°Ｓ附近，海洋释放ＣＯ２ 的

速率由工业革命前的１８ｇ／（ｍ
２· ａ）变为７ｇ／

（ｍ２·ａ），减弱了１１ｇ／（ｍ
２·ａ），较工业革命前释

放能力减弱了６１％，变化幅度最大；在北半球４０°～

６５°Ｎ海区，海洋吸收ＣＯ２ 的速率变化较大，增加了

７ｇ／（ｍ
２·ａ）以上，其中４０°Ｎ和６０°Ｎ附近其速率

增大了９ｇ／（ｍ
２·ａ）。海洋ＣＯ２ 吸收的增加造成

了全球海洋酸化。

　　　　表１　海洋碳吸收 ［单位（以碳计）：Ｐｇ／ａ］

１８００年 １９８０ｓ １９９０ｓ ２０００年

全球 ０．０１ １．３８ １．５５ １．７４

南半球 －０．３８ ０．４６ ０．５７ ０．６９

北半球 ０．３９ ０．９２ ０．９８ １．０５

历史时期的模拟结果显示，海洋作为大气ＣＯ２

的汇，吸收了大量的人为碳排放（表１）。由于ＣＯ２

浓度的不断增长，海洋吸收ＣＯ２ 的速率在不断增

大，１９８０ｓ海洋平均吸收ＣＯ２（以碳计，后同）为１．３８

Ｐｇ／ａ，１９９０ｓ平均为１．５５Ｐｇ／ａ，２０００年海洋吸收的

ＣＯ２ 为１．７４Ｐｇ／ａ。其中北半球始终作为大气ＣＯ２

的汇，年吸收能力由工业革命前的０．３９Ｐｇ／ａ，增大

到２０００年的１．０５Ｐｇ／ａ，增加了０．６６Ｐｇ／ａ；而南半

球由工业革命前大气ＣＯ２ 的源，变成了大气ＣＯ２ 的

汇，吸收能力也在逐年增大，到２０００年，南半球净吸

收ＣＯ２０．６９Ｐｇ／ａ，较工业革命前增加了１．０７Ｐｇ／

ａ，显著大于北半球。无论是基于观测数据，还是

利用数值模式，很多学者对海气ＣＯ２ 交换通量进

行了估计，由于所用资料、方法或者数值模式的不

同，估计的结果存在一定差异，所以目前全球海洋

净碳汇的大小仍存在很大争议。Ｓａｒｍｉｅｎｔｏ等
［２６］

基于拢动法计算的１９８０ｓ全球海洋平均吸收人为

碳１．９Ｐｇ／ａ；金心和石广玉
［２７］基于 ＭＯＭ２计算的

全球海洋人为碳吸收在１９８０ｓ为２．０５Ｐｇ／ａ；基于三

维海洋碳循环模式，英国 Ｈａｄｌｅｙ、法国ＩＰＳＬ、德国

ＭＰＩ和美国 ＧＦＤＬ 等４ 个全球模式
［２８］估计的

１９８０ｓ海洋吸收ＣＯ２ 分别为２．１Ｐｇ／ａ，１．５Ｐｇ／ａ，

１．６Ｐｇ／ａ，２．２Ｐｇ／ａ；ＭｃＮｅｉｌ等
［２９］利用全球ＣＦＣ数

据估计全球海洋人为碳吸收在１９８０ｓ和１９９０ｓ分别

为１．６和（２．０±０．４）Ｐｇ／ａ；Ｍｉｋａｌｏｆｆ等
［３０］用格林函

数逆方法估计１９９５年海洋碳吸收为（２．２±０．２５）

Ｐｇ／ａ；Ｓｗｅｅｎｅｙ等
［３１］用新的１４Ｃ碳库和逆方法得到

１９９５年全球净的ＣＯ２ 通量为（１．３±０．５）Ｐｇ／ａ；Ｘｕ

和Ｌｉ
［３２］基于拢动法的全球三维海洋碳循环模式分

别计算了不同的混合系数下的海洋人为碳吸收，

１９８０ｓ平均吸收１．４５Ｐｇ／ａ和１．５３Ｐｇ／ａ，１９９０ｓ平

均吸收１．６１Ｐｇ／ａ和１．７３Ｐｇ／ａ；Ｔａｋａｈａｓｈｉ等
［２５］基

于观测得到２０００年海气 ＣＯ２ 通量为（１．６±０．９）

Ｐｇ／ａ；Ｇｒｕｂｅｒ等
［３３］基于海洋观测和１０个海洋环流

模式估计的１９９５到２０００年平均的海气ＣＯ２ 通量

为（１．７±０．３）Ｐｇ／ａ。与已有工作相比，我们的结果

在已有结果范围之内。

图５　数值模式模拟的１９９０ｓ平均的人为碳分布

ａ．表层人为碳分布（单位：μｍｏｌ／ｋｇ），ｂ．人为碳水柱分布（单位：ｍｏｌ／ｍ
２）

　　我们用１９９０ｓ平均的海洋ＤＩＣ分布减去工业

革命前的ＤＩＣ分布，可以得到由于人为碳排放引起

的海洋中 ＤＩＣ含量的变化，即海洋中人为碳的分

布。图５是模式计算的１９９０ｓ海洋表层人为碳的分

布，受大洋环流的影响，在副热带环流区，表层海水

辐聚下沉，表层人为碳向次表层的输送，有利于表层
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图６　１９９０ｓ人为碳在３个大洋的断面分布

ａ．大西洋，ｂ．太平洋，ｃ．印度洋，ｄ．３个段面的位置。ａ，ｂ，ｃ图中等值线的间隔为３μｍｏｌ／ｋｇ，纵坐标表示深度，单位：ｍ

人为碳的吸收，这可能是在副热带海区表层人为碳

浓度较大的一种原因；在太平洋副热带表层人为碳

最高可达５５μｍｏｌ／ｋｇ。在赤道海区和南大洋，表层

人为碳浓度都相对较低，这可能是由于这两个海区

存在显著的上升流，不利于人为碳向下输送引起的。

在赤道东太平洋，受上升流影响，表层海水中人为碳

浓度只有３５μｍｏｌ／ｋｇ；在南大洋，特别是在５０°Ｓ以

南，受极锋的限制和绕极流区上升流的影响，人为碳

浓度小于３５μｍｏｌ／ｋｇ。人为碳浓度在太平洋和南

大洋绕极流区与Ｋｅｙ
［２１］基于观测的结果比较一致，

在大西洋较观测结果要小很多，但是Ｋｅｙ
［２１］也指出

大西洋较高的人为碳浓度观测值存在着很大的争

议。从垂向积分的人为碳水柱分布来看，副热带海

区是相对较大的人为碳库，在北太平洋最大值为

３０ｍｏｌ／ｍ２，而在北大西洋，由于北大西洋深层水的

向下输送，并在底层向南输运，北大西洋是最大的人

为碳库，最大值达到７５ｍｏｌ／ｍ２，与Ｓａｂｉｎｅ等
［３４］基

于观测的估计一致。

图６是人为碳在３个大洋中的分布。大西洋断

面（图６ａ）位于３５°Ｗ，该断面北部，从表层到海底都

能清晰的看到人为碳，底层最大浓度达２０μｍｏｌ／

ｋｇ，这是由于北大西洋深层水（ＮＡＤＷ）的形成，将

大量人为碳向深层并向南输送，在１９９０ｓ人为碳向

南输运到达了３０°Ｎ附近。断面的南部位于南极底

层水形成区之一的威德尔海附近，从断面中也能看

出受南极底层水（ＡＡＢＷ）形成的影响，南极大陆附

近有人为碳的下沉输送，最大深度可以达到近

３０００ｍ，但是由于南极底层水的形成速率较小，人

为碳的含量相对于北大西洋要低得多，并且只到达

南极大陆坡底部，所以在１９９０ｓ还没有人为碳的北

向输运。太平洋断面（图６ｂ）位于１８０°Ｅ附近，由于

太平洋北部基本没有深层水下沉，所以太平洋北部

人为碳不能达到深层海洋；但在南部位于南极底层

水的另一个形成区罗斯海附近，能够看到南极底层

水对人为碳的向下输送，深度与大西洋一致。印度

洋断面（图６ｃ）位于６０°Ｅ附近，该断面南极大陆附

近没有显著的人为碳向下输送，但在３个大洋２０°～

４０°Ｓ的带状海域，印度洋人为碳向下输送能力最

强。在３个大洋断面的中纬度，表层海水与大气直

接接触，且表层海水辐聚下沉，有利用表层人为碳的

吸收，表层人为碳浓度较高，最大可达６０μｍｏｌ／ｋｇ，

但受大洋主温跃层等环境条件的限制，人为碳最大

深度只能到达１０００ｍ。

４　结论

本文基于海洋环流模式ＰＯＰ和海洋生物地球化
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学模型ＯＣＭＩＰ２建立了一个全球海洋碳循环模式，

并对全球海洋碳循环过程进行了模拟，结论如下：

（１）本文建立的全球海洋碳循环模式模拟的全

球溶解无机碳和总碱度的分布与观测较一致，表明

该模式对全球碳循环的模拟研究具有可靠性。

（２）海洋吸收大气ＣＯ２ 的区域主要在北半球

中高纬度和南半球中纬度；海洋向大气释放ＣＯ２ 的

海洋区主要在赤道南北纬２０°之间和南大洋。较工

业革命之前相比，海洋吸收ＣＯ２ 的范围增大，强度

增加；释放ＣＯ２ 的范围减小，强度减弱。其中变化

最大的区域在南北纬６０°附近。

（３）海洋吸收 ＣＯ２ 的速率，在１９８０ｓ为１．３８

Ｐｇ／ａ，１９９０ｓ为１．５５Ｐｇ／ａ；到２０００年海洋吸收ＣＯ２

为１．７４Ｐｇ／ａ。

（４）海洋对人为碳的吸收，最主要的海区为北

大西洋。１９９０ｓ海洋吸收的人为碳在北大西洋海底

最大浓度达到２０μｍｏｌ／ｋｇ，人为碳向南输运可达

３０°Ｎ；在南极大陆附近浓度较低，向下输运的深度

可以达到３０００ｍ；而在中纬度海区，人为碳主要被

限制在温跃层以上，最大能到１０００ｍ。
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