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摘要　本文介绍了国家气候中心发展的一个全球海洋碳循环环流模式，并分析评估了该模式的基本性能．该模式

是在美国地球物理流体动力学实验室（ＧＦＤＬ，ＧｅｏｐｈｙｓｉｃａｌＦｌｕｉｄＤｙｎａｍｉｃｓＬａｂｏｒａｔｏｒｙ）的全球海洋环流模式

ＭＯＭ４（ＭｏｄｕｌａｒＯｃｅａｎＭｏｄｅｌＶｅｒｓｉｏｎ４）基础上发展的一个垂直方向４０层、包含生物地球化学过程的全球三维海

洋碳循环环流模式，简称为 ＭＯＭ４＿Ｌ４０（ＭｏｄｕｌａｒＯｃｅａｎＭｏｄｅｌＶｅｒｓｉｏｎ４Ｗｉｔｈ４０Ｌｅｖｅｌｓ）．该模式在气候场强迫下

长期积分１０００年，结果分析表明，与观测相比，模式较好地模拟了海洋温度、盐度、总二氧化碳、总碱、总磷酸盐的

表面和垂直分布特征．模拟的海洋总二氧化碳分布与观测基本相符，表层为低值区，其下为高值区，高值区域位于

１０°Ｓ—６０°Ｎ之间，但２０００ｍ以上模拟值较观测偏小，２０００ｍ以下模拟值较观测偏大．总体来说，ＭＯＭ４＿Ｌ４０模式

是一个可信赖的海洋碳循环过程模拟研究工具．
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　１期 李清泉等：全球海洋碳循环模式 ＭＯＭ４＿Ｌ４０对碳和营养物自然分布的模拟

１　引言

从２０世纪后期开始，人类正面临着一系列越来

越严峻的全球生态环境问题，其中全球气候变暖就

是关键问题之一．大气二氧化碳（ＣＯ２）浓度增加引

起的温室效应是全球变暖的重要原因之一．政府间

气候变化专门委员会（ＩＰＣＣ）第三次气候变化科学

评估报告（ＴＡＲ）（ＩＰＣＣ，２００１）指出在未来１００年之

内全球平均表面气温可能增加１．４～５．８℃．ＩＰＣＣ

第四次报告（ＩＰＣＣ，２００７）指出减缓气候变化和全球

升温的任务迫在眉睫．

海洋是地球上最大的碳库，在全球碳循环中起

着极其重要的作用（Ｄｏｎｅｙｅｔａｌ．，２０１４）．海洋储存

碳是大气的６０倍，是陆地生物土壤层的２０倍

（ＩＰＣＣ，２００７）；大约５０％人为排放的碳被海洋和陆

地吸收（ＩＰＣＣ，２００１）．海洋与大气交换ＣＯ２ 的时间

尺度在几百年以上．正确认识海洋碳循环对全球气

候的变化有着重要的作用．从２０世纪９０年代至今，

实施了大量的海洋观测计划．基于观测数据，海洋学

家对海洋碳循环做了大量的研究．

目前，国内外的海洋碳循环研究主要是采用数

值模拟的方法．海洋碳循环模式可分为箱模式、一维

动力模式、二维动力模式和三维环流碳循环模式．第

一个碳循环的箱式模式是 Ｃｒａｉｇ在１９５７年建立

（Ｃｒａｉｇ，１９５７）．在ＩＰＣＣ第一次、第二次和第三次评

估报告（ＩＰＣＣ，１９９０，１９９６，２００１）中，碳循环研究都

采用了箱模式．箱模式比较直观和形象，能够很好的

解释一些简单的过程，但其缺点是考虑不完备．因

此，ＩＰＣＣ 第三次、第四次评估报告（ＩＰＣＣ，２００１，

２００７）普遍使用了三维海洋环流碳循环模式．在第二

次海洋碳模式比较计划（ＯＣＭＩＰ２）中，许多碳循环

模式采用了基于磷酸盐循环的生物地球化学模式

（Ｎａｊｊａｒｅｔａｌ．，２００７），并且在耦合碳循环气候模式

比较计划 （Ｃ４ＭＩＰ）被用于气候系统模式（Ｆｒｉｅｄｌｉｎｇｓｔｅｉｎ

ｅｔａｌ．，２００６）．

国内对海洋碳循环过程的研究起步较晚，但也

取得了不少进展．徐永福等（１９９７）利用一个由二维

温盐环流动力学模式得到的定常流场驱动的海洋碳

循环模式着重研究了无机碳的循环，并采用一个开

边界海盆尺度环流模式研究人为二氧化碳在北太平

洋的吸收和分布，并与闭边界模式的模拟结果进行

了比较（徐永福等，２００７）．浦一芬和王明星（２０００，

２００１）以全球海洋动力学环流模式模拟的海洋环流

场为基础建立了一个二维海洋碳循环模型，较好地

模拟了印度洋营养盐浓度、总碳浓度、总碱度和溶解

氧的二维分布．邢如楠（２０００）、邢如楠和王彰贵

（２００１）采用一个带生物泵的三维全球海洋碳循环模

式研究了气候变化引起的海洋碳化学变化，并利用

该模式模拟了热带太平洋表层海水中二氧化碳总量

在ＥｌＮｉｎｏ和ＬａＮｉｎａ期间的变化．金心和石广玉

（１９９９，２０００，２００１）用一个包含简单生物化学过程的

三维海洋环流模式模拟了工业化前碳及营养物在海

洋中的分布、海洋对人为二氧化碳的吸收以及生物

泵在碳循环中的作用．

海洋对于二氧化碳的吸收在全球碳循环中起着

至关重要的作用（Ｉｓｈｉｉｅｔａｌ．，２０１４）．海洋碳循环模

式也在近年来不断的完善和改进．本文介绍了国家

气候中心在ＧＦＤＬＭＯＭ４的基础上发展的一个较

高分辨率全球三维海洋碳循环模式 ＭＯＭ４＿Ｌ４０，并

利用该模式对自然条件下的碳以及营养物在海洋中

的分布进行了模拟，并对结果进行了分析和讨论．

２　模式和试验介绍

２．１　模式介绍

ＭＯＭ４＿Ｌ４０是中国气象局国家气候中心在美

国地球物理流体动力学实验室（ＧＦＤＬ）第４版模块

化海洋模式（ＭＯＭ４）基础上发展而来的．原始的

ＧＦＤＬＭＯＭ４模式只有垂直２８层和５０层两个版

本．国家气候中心根据自己的计算机能力设计开发

这个垂直４０层的全球海洋环流模式 ＭＯＭ４＿Ｌ４０．

ＭＯＭ４＿Ｌ４０模式的水平分辨率为１／３～１°纬度×１°

经度，其中沿经圈方向在３０°Ｓ至３０°Ｎ之间分辨率

为１／３°、３０°Ｓ和３０°Ｎ到南北极的分辨率为１°，沿纬

圈方向的分辨率为１°；垂直方向采用犣坐标系，海

洋上层２００ｍ均分为２０层，再往下为不均匀的２０

层，最大深度为５３３４ｍ．模式采用三极格点（Ｍｕｒｒａｙ，

１９９６），两个“北极”分别在北美和欧亚大陆上．模式

采用了 ＭＯＭ４的一些成熟物理过程参数化方案

（Ｇｒｉｆｆｉｅｓｅｔａｌ．，２００５），例如基于示踪物的三阶平

流方案，等体积线示踪物混合和扩散方案，拉普拉斯

水平摩擦方案，ＫＰＰ垂直混合方案，完全对流方案，

海底地形边界和陡坡的地形处理溢流方案，基于叶

绿素浓度空间分布的短波渗透方案．ＭＯＭ４＿Ｌ４０中

还带有一个动力热力海冰模式（Ｗｉｎｔｏｎ，２０００），该

模式水平分辨率与 ＭＯＭ４＿Ｌ４０相同，垂直方向有

三层，包括一层雪和两层冰，可以计算海冰的浓度、
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厚度、温度、盐度等（参见表１）．

ＭＯＭ４＿Ｌ４０中的海洋碳循环部分是基于第二

次海洋碳循环模式比较计划（ＯｃｅａｎＣａｒｂｏｎＣｙｃｌｅ

ＭｏｄｅｌＩｎｔｅｒｃｏｍｐａｒｉｓｏｎＰｒｏｊｅｃｔＰｈａｓｅ２，ＯＣＭＩＰ２）

的生物地球化学模块．该模块把海洋生物学过程参

数化为地球化学通量，不含对海洋生态系统和食物

链过程的精确描述．海洋中的预报变量包括溶解无

机碳 （ＤＩＣ）、溶解氧（Ｏ２）、溶解有机磷 （ＤＯＰ）、磷

酸盐 （ＰＯ４）和碱（Ａｌｋ），它们随时间变化表示如下：

［ ］ｄＤＩＣ

ｄ狋
＝犔 ［ ］（ ）ＤＩＣ ＋犑ｂＤＩＣ＋犑ｇＤＩＣ＋犑ｖＤＩＣ，

（１）

　　
ｄ Ｏ［ ］２
ｄ狋

＝犔 ［Ｏ２（ ）］＋犑ｂＯ２＋犑ｇＯ２， （２）

　　
［ ］ｄＤＯＰ

ｄ狋
＝犔 ［ ］（ ）ＤＯＰ ＋犑ｂＤＯＰ， （３）

　　
ｄＰＯ［ ］４
ｄ狋

＝犔 ＰＯ［ ］（ ）４ ＋犑ｂＰＯ４， （４）

　　
［ ］ｄ Ａｌｋ

ｄ狋
＝犔 ［ ］（ ）Ａｌｋ ＋犑ｂＡｌｋ＋犑ｖＡｌｋ， （５）

其中，犔为传输算子，代表平流、扩散和对流作用；［］

表示浓度；犑ｂ犡为犡 的生物源汇项；犑ｇＤＩＣ和犑ｇＯ２

表示由海气交换引起的ＣＯ２ 和 Ｏ２ 源汇项；犑ｖＤＩＣ

和犑ｖＡｌｋ表示由蒸发、降水引起的海表ＤＩＣ和Ａｌｋ

源汇的有效变化．源汇项犑ｖＤＩＣ、犑ｖＡｌｋ、犑ｇＤＩＣ和

犑ｇＯ２ 仅作为海表边界条件，表层以下的各层为０，

它们等于其通量（犉ｖＤＩＣ，犉ｖＡｌｋ，犉ｇＤＩＣ，犉ｇＯ２）除以

模式海洋表层厚度ｄ狕１，正值表示进入大气的通量，

负值表示海洋净吸收．ＣＯ２海气交换通量犉ｇＤＩＣ如下：

　　犉ｇＤＩＣ＝犓ｗＣＯ２×（ＣＯ２ｓａｔ－ＣＯ２ｓｕｒｆ）， （６）

　　ＣＯ２ｓａｔ＝ａｌｐｈａＣ×狆ＣＯ２ａｔｍ×犘ｓｅａ／犘ａｔｍ， （７）

其中，犓ｗＣＯ２ 为气体交换速率（Ｗａｎｎｉｎｋｈｏｆ，１９９２），

ＣＯ２ｓａｔ为大气中二氧化碳的浓度；ＣＯ２ｓｕｒｆ为海洋表层

二氧化碳浓度，由海洋模式表面［ＤＩＣ］、［Ａｌｋ］、

［ＰＯ４］、温度、盐度计算得到；ａｌｐｈａＣ为水汽饱和时

空气中二氧化碳溶解度，由模式海表面温度（ＳＳＴ）

和盐度（ＳＳＳ）计算得到（Ｗｅｉｓｓｅｔａｌ．，１９８０）；狆ＣＯ２ａｔｍ

为干空气中二氧化碳分压；犘ｓｅａ和犘ａｔｍ分别是海表面

和大气中的大气压力．

２．２　试验介绍

一般认为，自然碳是指工业革命前自然界中存在

的碳，工业革命之后则近似为人为碳和自然碳的总和．

为了检验和评估 ＭＯＭ４＿Ｌ４０模式对海洋碳和营养物

的模拟能力，本研究将 ＭＯＭ４＿Ｌ４０模式在气候场（包

括辐射、气温、气压、比湿、风场等）强迫下自静止状态

开始积分１０００年，其中大气二氧化碳分压保持２７８ｐｐｍ

（工业革命前的值）．模式的初始条件为：物质成分的浓

度在整个海洋中均匀分布，全球平均值作为初条件．其

中，磷酸盐浓度为２．１７ｍＬ·Ｌ－１（Ｌｅｖｉｔｕｓｅｔａｌ．，

１９９３），碱度为２３７０μｅｑ·ｋｇ
－１（Ｔａｋａｈａｓｈｉｅｔａｌ．，

１９８１），溶解无机碳为２２３０μｍｏｌ·ｋｇ
－１（Ｔａｋａｈａｓｈｉ

ｅｔａｌ．，１９８１），溶解氧取１７０μｍｏｌ·ｋｇ
－１（Ｌｅｖｉｔｕｓ

ｅｔａｌ．，１９９４），溶解有机磷取０．０２μｍｏｌ·ｋｇ
－１

（Ｎａｊｊａｒｅｔａｌ．，２００７）（参见表１）．

表１　犕犗犕４＿犔４０模式和试验简介

犜犪犫犾犲１　犅狉犻犲犳犻狀狋狉狅犱狌犮狋犻狅狀狅犳狋犺犲犕犗犕４＿犔４０犿狅犱犲犾

犪狀犱犲狓狆犲狉犻犿犲狀狋

模式 试验设计

海洋模式

水平分辨率为１／３－

１°纬度×１°经度，垂

直４０层；三极格点；

三阶平流，等体积线

示踪物混合和扩散，

拉普拉斯水平摩擦，

ＫＰＰ垂直混合，完全

对流，海底地形边界

和陡坡的地形处理

溢流，短波渗透

强迫场

在气候场（包括辐

射、气温、气压、比

湿、风场等）

海冰模式

水平分辨率与海洋

模式相同，垂直方向

３层（１层雪和２层

冰），动力－热力学，

可计算海冰浓度、厚

度、温度、盐度等

初始场

海洋静止；磷酸盐

２．１７ｍＬ·Ｌ－１，碱

２３７０μｅｑ·ｋｇ
－１，

溶解无机 碳 ２２３０

μｍｏｌ·ｋｇ
－１，溶解

氧１７０μｍｏｌ·ｋｇ
－１，

溶解 有 机 磷０．０２

μｍｏｌ·ｋｇ
－１；大气

二氧化碳为２７８ｐｐｍ

碳循环

预报变量包括溶解

无机碳 、溶解氧、溶

解有机磷 、磷酸盐

和碱

积分时间 １０００年

３　模拟结果分析

本文分析了 ＭＯＭ４＿Ｌ４０模式积分１０００年的

年平均结果，并与世界海洋图集２００９（ＷｏｒｌｄＯｃｅａｎ

Ａｔｌａｓ２００９，ＷＯＡ０９）（Ｌｅｖｉｔｕｓｅｔａｌ．，１９９４）、地球

化学海洋断面研究（ＧｅｏｃｈｅｍｉｃａｌＯｃｅａｎＳｅｃｔｉｏｎｓ

Ｓｔｕｄｙ，ＧＥＯＳＥＣＳ）（Ｏｓｔｌｕｎｄｅｔａｌ．，１９８０；Ｓｔｕｉｖｅｒｅｔ

ａｌ．，１９８０）以及全球海洋资料分析项目（Ｇｌｏｂａｌ

ＯｃｅａｎＤａｔａＡｎａｌｙｓｉｓＰｒｏｊｅｃｔ，ＧＬＯＤＡＰ）（Ｋｅｙｅｔ

ａｌ．，２００４）等观测资料进行比较，以检验和评估模

式模拟性能．ＷＯＡ０９是美国海洋资料中心２００９年

发布的全球海洋气候学分析数据，其包括月、季节、

年平均、３３个深度层上的海水温度、盐度、溶解氧、

磷酸盐、硝酸盐等．ＧＥＯＳＥＣＳ是由美国国家科学基
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金支持、１９７１年开始的国际十年海洋勘探计划，除

了常规的压力、温度、盐度、氧、硝酸盐、硅酸盐、磷酸

盐等，还有总溶解无机碳、总碱、稳定碳同位素、瞬变

示踪剂氚、辐射碳等观测数据．ＧＬＯＤＡＰ是２０世纪

９０年代由美国国家海洋大气管理局、能源部和国

家科学基金联合支持的一个综合航海研究项目，包

括世界海洋环流试验、联合全球海洋通量研究和海

洋大气交换研究计划，提供了溶解无机碳、碱度、碳

１４、氯氟烃（ＣＦＣ１１和ＣＦＣ１２）等要素的三维气候学分

析资料．由于海洋温度和盐度作为主动示踪物，决定

了海洋密度的分布和热盐环流强度，温度和盐度的

分布直接影响到二氧化碳在海洋中的吸收、输送以及

存储．海洋环流模式物理场的合理模拟是模式合理模

拟被动示踪物的前提．因此，我们在分析海洋碳和营养

物分布的同时，也分析了海洋温度和盐度的模拟情况．

３．１　垂直阔线分布

３．１．１　全球平均

图１为全球平均的观测和模拟的温度、盐度、总

二氧化碳、总碱、总磷酸盐的垂直阔线．由图可见，总

体来说，模拟结果与观测比较一致，细节上存在偏

差．海水温度在表面最高，平均为１８℃左右，随深度

加深温度逐渐下降，４０００ｍ以下平均温度为１．５℃

左右；模拟值较观测值略偏小，最大偏差（３℃左右）

出现在１０００ｍ附近．盐度模拟与观测基本吻合，但

模拟值在１５００ｍ以上略偏小，在１５００ｍ以下略偏

大，最大偏差出现在６００ｍ左右，模拟值较观测值

偏低０．３ｐｓｕ．总二氧化碳模拟值在２０００ｍ以上比

观测偏小，而在２０００ｍ 以下偏大，最大偏差为

４０μｍｏｌ·ｋｇ
－１左右．总碱和总磷酸盐模拟值在

１６００ｍ以上比观测偏小，而在１６００ｍ以下比观测

偏大，最大偏差分别为２０μｅｑ·ｋｇ
－１和０．４ｍＬ·Ｌ－１．

３．１．２　区域平均

为了深入研究海洋碳循环，当研究海洋物理和

生物化学对人为碳吸收作用时，许多研究更加关注

特殊海洋区域．Ｓｔｕｉｖｅｒ等 （１９８０）和 Ｏｓｔｌｕｎｄ 等

（１９８０）曾经利用ＧＥＯＳＥＣＳ观测资料分析了大西洋

和太平洋的碳分布情况．本文进一步针对北太平洋、

南太平洋、印度洋、北大西洋、南大西洋分析５个海

区温度、盐度、总二氧化碳、碱度、磷酸盐模拟结果，

并与观测资料进行比较．

由图２可见，温度和盐度在三大洋、５个海区的

模拟与观测相近，特别是太平洋和印度洋区域模拟与

观测吻合较好．大西洋模拟在２００～３０００ｍ之间偏差较

大，最大负偏差（模拟偏弱）出现在８００ｍ附近海域．

总二氧化碳在北太平洋２０００ｍ以上模拟略偏

小、２０００ｍ以下模拟略偏大，在南太平洋１０００ｍ以

上模拟与观测基本吻合、１０００ｍ以下模拟偏大．印

度洋２０００ｍ以上模拟值较观测值偏小、２０００ｍ以

下模拟值与观测值吻合，模拟的最大值的强度和位

置与观测值基本一致．北大西洋２０００ｍ以上模拟

略偏小、２０００～４０００ｍ模拟略偏大，模拟的最大值

的强度和位置与观测值基本一致．南大西洋１５００ｍ

以上模拟小于观测值、１０００ｍ以下模拟偏大．总的

来说，北大西洋比南大西洋模拟好．

总碱度在太平洋２０００ｍ以上与观测值基本一

致，在２０００ｍ以下，模拟值较观测值偏大．这说明

模式所用的下落比偏小．北太平洋上最大值和位置

与观测值基本一致，在３５００ｍ左右．南太平洋总碱

观测最大值在３０００ｍ，模拟最大值在３０００ｍ以下．

大西洋总碱度的模拟值比观测值偏大．模拟与观测

图１　全球平均（ａ）温度（单位：℃）；（ｂ）盐度（单位：ｐｓｕ）；（ｃ）总二氧化碳（单位：μｍｏｌ·ｋｇ
－１）；（ｄ）总碱

（单位：μｅｑ·ｋｇ
－１）；（ｅ）磷酸盐（单位：ｍＬ·Ｌ－１）垂直廓线（实线为观测值，虚线为模拟值）

Ｆｉｇ．１　Ｖｅｒｔｉｃａｌｐｒｏｆｉｌｅｓｏｆｇｌｏｂａｌｍｅａｎ（ａ）ｓｅａｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ（ｕｎｉｔ：℃）；（ｂ）Ｓａｌｉｎｉｔｙ（ｕｎｉｔ：ｐｓｕ）；（ｃ）Ｃａｒｂｏｎｄｉｏｘｉｄｅ

（ｕｎｉｔ：μｍｏｌ·ｋｇ
－１）；（ｄ）Ａｌｋａｌｉｎｉｔｙ（ｕｎｉｔ：μｅｑ·ｋｇ

－１）；（ｅ）Ｐｈｏｓｐｈａｔｅ（ｕｎｉｔ：ｍＬ·Ｌ
－１）（Ｓｏｌｉｄａｎｄｄａｓｈｅｄｃｕｒｖｅｓ

ｄｅｎｏｔｅｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎａｎｄｓｉｍｕｌａｔｉｏｎ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ）
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图２　北太平洋，南太平洋，印度洋，北大西洋，南大西洋区域平均（ａ１，ｂ１，ｃ１，ｄ１，ｅ１）温度（单位：℃）；（ａ２，ｂ２，ｃ２，ｄ２，ｅ２）盐

度（单位：ｐｓｕ）；（ａ３，ｂ３，ｃ３，ｄ３，ｅ３）总二氧化碳（单位：μｍｏｌ·ｋｇ
－１）；（ａ４，ｂ４，ｃ４，ｄ４，ｅ４）总碱（单位：μｅｑ·ｋｇ

－１）；（ａ５，ｂ５，ｃ５，

ｄ５，ｅ５）磷酸盐（单位：ｍＬ·Ｌ－１）垂直廓线（实线为观测值，虚线为模拟值）

Ｆｉｇ．２　Ｖｅｒｔｉｃａｌｐｒｏｆｉｌｅｓｏｆｒｅｇｉｏｎａｌｍｅａｎ（ａ１，ｂ１，ｃ１，ｄ１，ｅ１）ｓｅａｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ（ｕｎｉｔ：℃）；（ａ２，ｂ２，ｃ２，ｄ２，ｅ２）Ｓａｌｉｎｉｔｙ（ｕｎｉｔ：

ｐｓｕ）；（ａ３，ｂ３，ｃ３，ｄ３，ｅ３）Ｃａｒｂｏｎｄｉｏｘｉｄｅ（ｕｎｉｔ：μｍｏｌ·ｋｇ
－１）；（ａ４，ｂ４，ｃ４，ｄ４，ｅ４）Ａｌｋａｌｉｎｉｔｙ（ｕｎｉｔ：μｅｑ·ｋｇ

－１）；（ａ５，ｂ５，ｃ５，

ｄ５，ｅ５）Ｐｈｏｓｐｈａｔｅ（ｕｎｉｔ：ｍＬ·Ｌ
－１）ｉｎｔｈｅＮｏｒｔｈＰａｃｉｆｉｃ，ＳｏｕｔｈＰａｃｉｆｉｃ，Ｉｎｄｉａｎ，ＮｏｒｔｈＡｔｌａｎｔｉｃ，ＳｏｕｔｈＡｔｌａｎｔｉｃＯｃｅａｎ（Ｓｏｌｉｄ

ａｎｄｄａｓｈｅｄｃｕｒｖｅｓｄｅｎｏｔｅｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎａｎｄｓｉｍｕｌａｔｉｏｎ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ）
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的偏差在北大西洋最大为２０ｍＬ·Ｌ－１、位于２８００ｍ

附近，在南大西洋最大为６０ｍＬ·Ｌ－１、在２５００ｍ

附近．总的来说，北太平洋模拟比南太平洋模拟好、

北大西洋的模拟比南大西洋模拟好．印度洋模拟与

观测一致，基本吻合．

磷酸盐在太平洋海区模拟最大值出现的位置比

观测值要深，在北、南太平洋，观测最大值分别位于

１２００ｍ和６００ｍ左右，模拟最大值位于３０００ｍ左

右，模拟值在上层海洋（２０００ｍ和１２００ｍ）偏小、在

深海偏大，北太平洋的模拟比南太平洋的模拟好．印

度洋２０００ｍ以上模拟偏小，２０００ｍ以下模拟与观

测接近，但值略偏大，最大负偏差在１０００ｍ附近，

约０．５ｍＬ·Ｌ－１．大西洋２００～１８００ｍ之间模拟值

偏小，而在更深处则偏大．在大西洋里，磷酸盐观测

最大值在８００ｍ，模拟最大值在４０００ｍ以下，北大

西洋模拟比南大西洋模拟好．

３．２　海洋表面分布

３．２．１　温度和盐度

由图３可以看出，模式模拟的海表温度分布与

观测较为一致，热带地区模拟较好，赤道太平洋地区

图３　（ａ）观测海表温度（单位：℃）；（ｂ）观测盐度（单位：ｐｓｕ）；（ｃ）模拟海表温度（单位：℃）；（ｄ）模拟盐度（单位：ｐｓｕ）；

（ｅ）模拟与观测温度的差值；（ｆ）模拟与观测盐度的差值（实线为正值，虚线为负值）

Ｆｉｇ．３　（ａ）Ｏｂｓｅｒｖｅｄｓｅａｓｕｒｆａｃｅｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ（ｕｎｉｔ：℃）；（ｂ）Ｏｂｓｅｒｖｅｄｓａｌｉｎｉｔｙ（ｕｎｉｔ：ｐｓｕ）；（ｃ）Ｓｉｍｕｌａｔｅｄｓｅａｓｕｒｆａｃｅ

ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ（ｕｎｉｔ：℃）；（ｄ）Ｓｉｍｕｌａｔｅｄｓａｌｉｎｉｔｙ （ｕｎｉｔ：ｐｓｕ）；（ｅ）Ｔｈｅｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｂｅｔｗｅｅｎｓｉｍｕｌａｔｅｄａｎｄｏｂｓｅｒｖｅｄ

ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ；（ｆ）Ｔｈｅｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｂｅｔｗｅｅｎｓｉｍｕｌａｔｅｄａｎｄｏｂｓｅｒｖｅｄｓａｌｉｎｉｔｙ（Ｓｏｌｉｄａｎｄｄａｓｈｅｄｃｕｒｖｅｓｄｅｎｏｔｅｐｏｓｉｔｉｖｅａｎｄ

ｎｅｇａｔｉｖｅｖａｌｕｅｓ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ）
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模拟值较观测值偏低１℃以内．目前，海洋模式模拟

海温普遍存在赤道中东部冷舌较强、暖池温度较高

的现象．在中、高纬太平洋地区，模拟与观测大致相

差２～３℃，差异较大的地区主要在中国东海、日本

海、巴芬湾和北大西洋．巴芬湾和北大西洋海表温度

的模拟主要是由于受海冰的影响．虽然此模式含有

海冰模式，且大部分区域模拟效果较好，但是这两个

海域的模拟并不是那么完善．模式模拟的海表盐度

分布与观测较为吻合，模式能较好地模拟出观测海

表盐度由副热带海区向高纬度和低纬度海区递减的

分布特征，差异较大的地区为阿拉伯海东部、黑海、

北大西洋、巴芬湾、哈德逊海．

３．２．２　总二氧化碳

总二氧化碳在赤道地区的浓度值较小，而在中

高纬地区的浓度值较大（图４ａ，ｂ），这正好与温度的

分布状况是相反的．赤道太平洋的二氧化碳峰值源

于涌升流，形成中心环流区的低值和高中纬度的高

值区．由于暖水中二氧化碳的溶解度小，冷水中的溶

解度较大，在暖池地区的溶解无机碳值较小，最低浓

度值大约为１９００μｍｏｌ·ｋｇ
－１，最高浓度值在南半

球，大约是２２００μｍｏｌ·ｋｇ
－１．孟加拉湾的总二氧化

碳浓度明显比阿拉伯海的值偏低．由图４ａ和４ｂ可

见，模式基本上较好地反映了观测的总二氧化碳的

分布特征．但与观测相比，模拟的总二氧化碳普遍偏

低２０～６０μｍｏｌ·ｋｇ
－１左右（图４ｃ）．比较图３和图４

可知，南半球海域的总二氧化碳浓度与盐度的相关

性很好，这与Ｋｅｙ等 （２００４）的结论也是一致的．溶

解无机碳的分布主要是受到海洋物理过程和生物过

程的影响（Ｍｕｒｎａｎｅｅｔａｌ．，１９９９）．模式模拟的溶解无机

碳通量分布（图４ｄ）表明，主要的吸收区位于赤道印度

洋和西南印度洋，赤道中东太平洋，赤道大西洋和北大

西洋等地，最大值可以达到２ｎｍｏｌ·ｍ－２·ｓ－１以上；主

要的释放区在６０°Ｓ附近的南印度洋和南大西洋，最

大值可以达到２ｎｍｏｌ·ｍ－２·ｓ－１以上．

３．２．３　碱度

海洋碱度和盐度之间的相关性很强，盐度通常

被用来作为碱度分布的表征量（Ｍｉｌｌｅｒｏｅｔａｌ．，

１９９８）．与盐度类似，海洋表面碱度的分布很大程度

图４　（ａ）和（ｂ）为观测和模拟的海表总二氧化碳（单位：μｍｏｌ·ｋｇ
－１）；（ｃ）模拟与观测的差值；

（ｄ）模拟的溶解无机碳通量（单位：ｎｍｏｌ·ｍ－２·ｓ－１）（实线为正值，虚线为负值）

Ｆｉｇ．４　（ａ）ａｎｄ（ｂ）ａｒｅｔｈｅｏｂｓｅｒｖｅｄａｎｄｓｉｍｕｌａｔｅｄｓｅａｓｕｒｆａｃｅｃａｒｂｏｎｄｉｏｘｉｄｅ（ｕｎｉｔ：μｍｏｌ·ｋｇ
－１）；（ｃ）Ｔｈｅｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｂｅｔｗｅｅｎ

ｓｉｍｕｌａｔｅｄａｎｄｏｂｓｅｒｖｅｄｓｅａｓｕｒｆａｃｅｃａｒｂｏｎｄｉｏｘｉｄｅ；（ｄ）Ｓｉｍｕｌａｔｅｄｄｉｓｓｏｌｖｅｄｉｎｏｒｇａｎｉｃｃａｒｂｏｎｆｌｕｘ（ｕｎｉｔ：ｎｍｏｌ·ｍ
－２·ｓ－１）（Ｓｏｌｉｄ

ａｎｄｄａｓｈｅｄｃｕｒｖｅｓｄｅｎｏｔｅｐｏｓｉｔｉｖｅａｎｄｎｅｇａｔｉｖｅｖａｌｕｅｓ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ）
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上是受蒸发和混合作用的影响，其分布特征与盐度的

分布情况相似．由图５可见，模式模拟的海表碱度分

布与观测基本一致，即碱度大值区位于大西洋和南印

度洋、南太平洋的热带地区以及阿拉伯海，这个结果

与Ｃｏｎｋｒｉｇｈｔ等（２００２）的结果也一致．在赤道区域，尤

其太平洋和大西洋区域，有很强的上升涌从深海向上

涌至海表面，使得这个区域的盐度大大增加．但模

式模拟与观测的碱度量值上有差别，最大正偏差

（４０μｅｑ·ｋｇ
－１）位于１０°Ｓ的热带印度洋和热带中太

平洋，最大负偏差（－６０μｅｑ·ｋｇ
－１）位于北太平洋中

高纬地区（图５ｃ）．由海表面碱度通量分布图（图５ｄ）

可以看出，在中印度洋、东南印度洋、西南大西洋的中

纬度地区（２０°Ｗ—６０°Ｗ，３０°Ｓ—６０°Ｓ）为高值区，最大

值可达２ｎｍｏｌ·ｍ－２·ｓ－１以上，这是全球海洋上最显

著的碱度源区；最大的汇位于东南大西洋—西南印度

洋（０°Ｅ—６０°Ｅ，４０°Ｓ—６０°Ｓ）和东南太平洋（１７０°Ｅ—

９０°Ｗ，６０°Ｓ—７０°Ｓ）．

３．２．４　磷酸盐

模拟和观测的海洋表面磷酸盐分布如图６ａ和６ｂ

所示．海表面磷酸盐的分布与海表面温度的分布相

反，在大部分海域，除了高纬度和强上翻区，观测的磷

酸盐值都很小．南半球中高纬度地区磷酸盐的浓度较

高，最大值达１．８ｍＬ·Ｌ－１以上；北半球中纬度太平

洋、鄂霍次克海和白令海峡附近也有高值区，最大值

达１．６ｍＬ·Ｌ－１以上；赤道太平洋磷酸盐浓度呈东高、

西低形势分布，南美沿岸附近浓度超过０．８ｍＬ·Ｌ－１．

模拟与观测磷酸盐分布基本一致，但量值上有所偏

差．与观测相比，模拟值在两半球中高纬海洋和赤道

中东太平洋的表面磷酸盐偏低、其余海域磷酸盐偏

高（图６ｃ）．由海洋表面的磷酸盐通量分布（图６ｄ）可

见，在南印度洋（５０°Ｅ—１００°Ｅ，４０°Ｓ—６０°Ｓ）有一个

磷酸盐通量最小值区（显著的汇），中心值可达

－０．０１ｎｍｏｌ·ｍ－２·ｓ－１．

３．２．５　二氧化碳海气分压

模式模拟和观测的海洋表面二氧化碳海气分压

及海气分压差如图７所示．观测资料由取Ｔａｋａｈａｓｈｉ

等（２００９）提供．由图７ａ和７ｃ可见，在热带印度洋、

太平洋、大西洋观测和模拟的海表面二氧化碳分压

图５　（ａ）和（ｂ）为观测和模拟的海洋表面总碱（单位：μｅｑ·ｋｇ
－１）；（ｃ）模拟与观测的差值；

（ｄ）模拟的海洋表面碱通量（单位：ｎｍｏｌ·ｍ－２·ｓ－１）（实线为正值，虚线为负值）

Ｆｉｇ．５　（ａ）ａｎｄ（ｂ）ａｒｅｔｈｅｏｂｓｅｒｖｅｄａｎｄｓｉｍｕｌａｔｅｄｓｅａｓｕｒｆａｃｅａｌｋａｌｉｎｉｔｙ（ｕｎｉｔ：μｅｑ·ｋｇ
－１）；（ｃ）Ｔｈｅｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｂｅｔｗｅｅｎ

ｓｉｍｕｌａｔｅｄａｎｄｏｂｓｅｒｖｅｄｓｅａｓｕｒｆａｃｅＣＯ２；（ｄ）Ｓｉｍｕｌａｔｅｄｓｅａｓｕｒｆａｃｅａｌｋａｌｉｎｉｔｙｆｌｕｘ（ｕｎｉｔ：ｎｍｏｌ·ｍ
－２·ｓ－１）（Ｓｏｌｉｄａｎｄ

ｄａｓｈｅｄｃｕｒｖｅｓｄｅｎｏｔｅｐｏｓｉｔｉｖｅａｎｄｎｅｇａｔｉｖｅｖａｌｕｅｓ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ）
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图６　（ａ）和（ｂ）为观测和模拟的海洋表面磷酸盐（单位：ｍＬ·Ｌ－１）；（ｃ）模拟与观测的差值；

（ｄ）模拟磷酸盐通量（单位：ｎｍｏｌ·ｍ－２·ｓ－１）（实线为正值，虚线为负值）

Ｆｉｇ．６　（ａ）ａｎｄ（ｂ）ａｒｅｔｈｅｏｂｓｅｒｖｅｄａｎｄｓｉｍｕｌａｔｅｄｓｅａｓｕｒｆａｃｅｐｈｏｓｐｈａｔｅ（ｕｎｉｔ：ｍＬ·Ｌ
－１）；（ｃ）Ｔｈｅｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｂｅｔｗｅｅｎ

ｓｉｍｕｌａｔｅｄａｎｄｏｂｓｅｒｖｅｄｓｅａｓｕｒｆａｃｅｐｈｏｓｐｈａｔｅ；（ｄ）Ｓｉｍｕｌａｔｅｄｓｅａｓｕｒｆａｃｅｐｈｏｓｐｈａｔｅｆｌｕｘ（ｕｎｉｔ：ｎｍｏｌ·ｍ
－２·ｓ－１）（Ｓｏｌｉｄａｎｄ

ｄａｓｈｅｄｃｕｒｖｅｓｄｅｎｏｔｅｐｏｓｉｔｉｖｅａｎｄｎｅｇａｔｉｖｅｖａｌｕｅｓ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ）

均大于２８０ｕａｔｍ，赤道东太平洋观测的二氧化碳分

压最大，达到３８０ｕａｔｍ以上，模拟值较观测值偏低

４０～６０ｕａｔｍ（图７ｅ）．从图７ｂ和７ｄ上也可以看到，

该区域的二氧化碳分压差最大，是全球海洋的最强

的二氧化碳源，是一个主要的二氧化碳释放区．中纬

度的南印度洋、大西洋、太平洋海表二氧化碳分压均

较低，这些地区成为全球海洋二氧化碳的主要吸收

区．本文的结果与金心和石广玉（１９９９）应用海洋生

物化学模式（ＢＧＣＭ）模拟的工业化前二氧化碳分

压差一致，即南大洋４５°Ｓ以南是个二氧化碳吸收

区．Ｍｉｋａｌｏｆｆ等（２００７）根据海洋总二氧化碳以及其

他示踪物观测资料反演的海洋自然碳的源汇表明，

太平洋内两个主要吸收区分别位于１５°Ｓ—４５°Ｓ以及

２０°Ｎ—５０°Ｎ，与本文的模拟相同．由此可见，ＭＯＭ４＿

Ｌ４０模式的模拟结果与观测是相符的．

图７ｂ和７ｄ为观测和模拟的二氧化碳分压差，

正值代表海洋的二氧化碳分压大于大气二氧化碳分

压，为二氧化碳释放区；负值代表海洋二氧化碳分压

小于大气二氧化碳分压，为二氧化碳吸收区．由图可

见，观测和模拟二氧化碳分压差高值区主要位于赤

道太平洋、热带大西洋和白令海峡附近，主要低值区

位于三大洋的中纬度地区，尤其是北太平洋、北大西

洋和南大西洋．赤道东太平洋地区的海气分压差为

正的最大值，达６０ｕａｔｍ以上，模拟的最大值中心较

观测偏东（图７ｆ）．海洋表面的二氧化碳分压差和含

二氧化碳的潜流与表层水之间垂直混合有关，赤道

潜流易产生垂直混合作用，所以在赤道地区分压差

较高．二氧化碳分压差与营养盐的分布有较好的相

关性．海洋表面二氧化碳的分压差因为温度和生物

活动的变化随季节而变化．观测资料大多取自夏季，

且低纬资料比高纬资料可靠．考虑到这些因素，模式

计算的二氧化碳分压差分布（图７ｄ）与观测值（图

７ｃ）比较一致．

３．３　垂直剖面分布

３．３．１　温度

图８ａ，ｂ，ｃ是观测和模拟的全球平均海洋温度

以及模拟与观测差值的纬度深度剖面图．可以看

出，模拟的温度垂直结构与观测资料相似，中低纬地

２７
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图７　（ａ）和（ｂ）为观测；（ｃ）和（ｄ）为模拟的海洋表面二氧化碳分压和分压差（单位：ｕａｔｍ）；

（ｅ）和（ｆ）为模拟与观测的相应差值（实线为正值，虚线为负值）

Ｆｉｇ．７　（ａ）ａｎｄ（ｂ）ａｒｅｔｈｅｏｂｓｅｒｖｅｄ；（ｃ）ａｎｄ（ｄ）ａｒｅｔｈｅｓｉｍｕｌａｔｅｄｓｅａｓｕｒｆａｃｅｃａｒｂｏｎｄｉｏｘｉｄｅｐａｒｔｉａｌｐｒｅｓｓｕｒｅ（ｕｎｉｔ：ｕａｔｍ）

ａｎｄｐａｒｔｉａｌｐｒｅｓｓｕｒｅｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅ；（ｅ）Ｔｈｅｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｂｅｔｗｅｅｎｓｉｍｕｌａｔｅｄａｎｄｏｂｓｅｒｖｅｄｐａｒｔｉａｌｐｒｅｓｓｕｒｅ；（ｆ）Ｔｈｅｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｂｅｔｗｅｅｎ

ｓｉｍｕｌａｔｅｄａｎｄｏｂｓｅｒｖｅｄｐａｒｔｉａｌｐｒｅｓｓｕｒｅｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅ（Ｓｏｌｉｄａｎｄｄａｓｈｅｄｃｕｒｖｅｓｄｅｎｏｔｅｐｏｓｉｔｉｖｅａｎｄｎｅｇａｔｉｖｅｖａｌｕｅｓ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ）

区温度较高，两极温度较低，并且随着深度增加，温

度降低；温跃层结构大致呈现出“Ｗ”形状，在赤道附

近等值线向上弯曲．由于 ＭＯＭ４＿Ｌ４０模式中带有

海冰模式，所以它可以模拟出两半球高纬极地的海

温垂直分布；但是由于海冰模式本身的限制以及计

算机条件的限制，模拟结果仍存在差异．例如，在南

半球中高纬海域，模式模拟的海温较观测值偏低

１℃左右；而在全球大部分海域，模式模拟的海温较

观测值偏高，其中最大正偏差（６℃）位于北半球中

高纬８００ｍ深处的海洋，其次是位于南半球热带地

区６００ｍ深处４℃左右的正偏差（参见图８ｃ）．

３．３．２　盐度

图９ａ，ｂ，ｃ分别是观测和模拟的全球平均盐度

以及模拟与观测差值的纬度深度剖面图．模拟结果

与观测值较为吻合，但模拟值较观测值在南半球中

低纬度、１５００ｍ以上和北半球中低纬度、４０００ｍ以

上略偏大，在两半球高纬度和极地略偏小．与观测相

似，模拟的上层高盐水舌（３５ｐｓｕ等值线）向南伸展

较为明显并越过了赤道，但是低于此盐度的等值线

向南伸展程度很弱．模拟的３４．８ｐｓｕ等盐度线向下

３７
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图８　（ａ）和（ｂ）为观测和模拟的年平均温度（单位：℃）；（ｃ）模拟与观测的差值的纬度深度剖面图（实线为正值，虚线为负值）

Ｆｉｇ．８　（ａ）ａｎｄ（ｂ）ａｒｅｔｈｅｌａｔｉｔｕｄｅｄｅｐｔｈｐｒｏｆｉｌｅｓｏｆｏｂｓｅｒｖｅｄａｎｄｓｉｍｕｌａｔｅｄａｎｎｕａｌｍｅａｎｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ（ｕｎｉｔ：℃）；（ｃ）Ｔｈｅ

ｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｓｂｅｔｗｅｅｎｓｉｍｕｌａｔｉｏｎａｎｄｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎ（Ｓｏｌｉｄａｎｄｄａｓｈｅｄｃｕｒｖｅｓｄｅｎｏｔｅｐｏｓｉｔｉｖｅａｎｄｎｅｇａｔｉｖｅｖａｌｕｅｓ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ）

图９　（ａ）和（ｂ）为观测和模拟的年平均盐度（单位：ｐｓｕ）；（ｃ）模拟与观测的差值的纬度深度剖面图（实线为正值，虚线为负值）

Ｆｉｇ．９　（ａ）ａｎｄ（ｂ）ａｒｅｔｈｅｌａｔｉｔｕｄｅｄｅｐｔｈｐｒｏｆｉｌｅｓｏｆｏｂｓｅｒｖｅｄａｎｄｓｉｍｕｌａｔｅｄａｎｎｕａｌｍｅａｎｓａｌｉｎｉｔｙ（ｕｎｉｔ：ｐｓｕ）；（ｃ）Ｔｈｅ

ｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｓｂｅｔｗｅｅｎｓｉｍｕｌａｔｉｏｎａｎｄｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎ（Ｓｏｌｉｄａｎｄｄａｓｈｅｄｃｕｒｖｅｓｄｅｎｏｔｅｐｏｓｉｔｉｖｅａｎｄｎｅｇａｔｉｖｅｖａｌｕｅｓ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ）

穿透至４０００ｍ，观测值在３０００ｍ，模拟值与观测值

在北半球３０°Ｎ—４０°Ｎ附近都有一狭长的高值中心

带．在南半球，观测值有一低盐水舌（３４．６ｐｓｕ），而

模拟值虽然存在这一条等值线，但是明显向北延伸

不够．需要指出的是，在两半球高纬度地区，由于观

测资料有限，可能会有盐度值缺测现象．

３．３．３　磷酸盐

图１０ａ，ｂ，ｃ分别是观测和模拟的全球平均磷酸

盐以及模拟与观测差值的纬度深度剖面图．模拟的

磷酸盐分布与观测值较为吻合，即两半球的中低纬

度上层海洋以及北半球高纬度海洋为低值区，两半

球的中低纬度中、下层海洋为高值区，核心区域位于

赤道附近，最大值可达２．８ｍＬ·Ｌ－１以上．但是观测

的磷酸盐最大值在６００～１０００ｍ，模拟的最大值位置偏

深，在１５００ｍ以下．在３０°Ｎ（Ｓ）附近的表层（２００ｍ以

上）以及３０°Ｓ—６０°Ｎ之间的中下层（２０００ｍ以下）海水

中，模拟值比观测值偏高０．２～０．８ｍＬ·Ｌ
－１左右；在

其余海域，模拟值较观测值偏低０．２～０．８ｍＬ·Ｌ
－１

左右．

３．３．４　总二氧化碳

图１１ａ，ｂ，ｃ分别是观测和模拟的全球平均总二

氧化碳以及模拟与观测差值的纬度深度剖面图．模

拟的二氧化碳分布与观测值较为吻合，即表层为低

值区，最低可达１９６０μｍｏｌ·ｋｇ
－１；表层以下为高值

区，最高可达２３２０μｍｏｌ·ｋｇ
－１；核心高值区域位于

１０°Ｓ—６０°Ｎ；在６０°Ｎ以北的地区，模拟结果为１９６０～

４７
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图１０　（ａ）和（ｂ）为观测和模拟的磷酸盐（单位：ｍＬ·Ｌ－１）；（ｃ）模拟与观测的差值的纬度深度剖面图（实线为正值，虚线为负值）

Ｆｉｇ．１０　（ａ）ａｎｄ（ｂ）ａｒｅｔｈｅｌａｔｉｔｕｄｅｄｅｐｔｈｐｒｏｆｉｌｅｓｏｆｏｂｓｅｒｖｅｄａｎｄｓｉｍｕｌａｔｅｄａｎｎｕａｌｍｅａｎｐｈｏｓｐｈａｔｅ（ｕｎｉｔ：ｍＬ·Ｌ
－１）；

（ｃ）Ｔｈｅｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｓｂｅｔｗｅｅｎｓｉｍｕｌａｔｉｏｎａｎｄｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎ（Ｓｏｌｉｄａｎｄｄａｓｈｅｄｃｕｒｖｅｓｄｅｎｏｔｅｐｏｓｉｔｉｖｅａｎｄｎｅｇａｔｉｖｅｖａｌｕｅｓ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ）

图１１　（ａ）和（ｂ）为观测和模拟的总二氧化碳（单位：μｍｏｌ·ｋｇ
－１）；（ｃ）模拟与观测的差值的纬度深度剖面图（实线为正值，虚线为负值）

Ｆｉｇ．１１　（ａ）ａｎｄ（ｂ）ａｒｅｔｈｅｌａｔｉｔｕｄｅｄｅｐｔｈｐｒｏｆｉｌｅｓｏｆｏｂｓｅｒｖｅｄａｎｄｓｉｍｕｌａｔｅｄａｎｎｕａｌｍｅａｎｃａｒｂｏｎｄｉｏｘｉｄｅ（ｕｎｉｔ：ｕｍｏｌ／ｋｇ）；（ｃ）Ｔｈｅ

ｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｓｂｅｔｗｅｅｎｓｉｍｕｌａｔｉｏｎａｎｄｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎ（Ｓｏｌｉｄａｎｄｄａｓｈｅｄｃｕｒｖｅｓｄｅｎｏｔｅｐｏｓｉｔｉｖｅａｎｄｎｅｇａｔｉｖｅｖａｌｕｅｓ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ）

２１２０μｍｏｌ·ｋｇ
－１的低值区，但没有观测资料比较．

总的来说，与观测相比，２０００ｍ以上以模拟负偏差

为主，２０００ｍ以下以模拟正偏差为主，偏差最大值

达５０μｍｏｌ·ｋｇ
－１．

３．３．５　总碱

图１２ａ，ｂ，ｃ分别是观测和模拟的全球平均总碱

以及模拟与观测差值的纬度深度剖面图．模拟的碱

分布与观测值较为吻合，即两半球上层（１０００ｍ以上）

海洋以及北半球高纬度海洋为低值（２３４０μｅｑ·ｋｇ
－１以

下）区，两半球的中低纬度中、下层（１０００ｍ以下）海

洋为高值（２３４０μｅｑ·ｋｇ
－１以上）区，最大值可达

２４２０μｅｑ·ｋｇ
－１以上．但是观测的碱最大值在４０°Ｎ—

５０°Ｎ、３０００ｍ以下的深层海洋，模拟的碱最大值位

于１０°Ｓ—５０°Ｎ、２０００ｍ以下区域．与观测相比，在

３０°Ｓ—６０°Ｎ、２０００ｍ以下，模拟的总碱的偏大１０～

５０μｅｑ·ｋｇ
－１；２０００ｍ以上、中高纬地区偏小１０～

５０μｅｑ·ｋｇ
－１．这可能是由于中高纬度地区深水形

成不够．

４　结论与讨论

本文介绍了国家气候中心发展的一个较高分辨

率全球三维海洋碳循环模式 ＭＯＭ４＿Ｌ４０，利用该模

式对温度、盐度、总二氧化碳、总碱、总磷酸盐在海洋
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图１２　（ａ）和（ｂ）为观测和模拟的总碱（单位：μｅｑ·ｋｇ
－１）；（ｃ）模拟与观测的差值的纬度深度剖面图（实线为正值，虚线为负值）

Ｆｉｇ．１２　（ａ）ａｎｄ（ｂ）ａｒｅｔｈｅｌａｔｉｔｕｄｅｄｅｐｔｈｐｒｏｆｉｌｅｓｏｆｏｂｓｅｒｖｅｄａｎｄｓｉｍｕｌａｔｅｄａｌｋａｌｉｎｉｔｙ（ｕｎｉｔ：μｅｑ·ｋｇ
－１）；（ｃ）Ｔｈｅ

ｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｓｂｅｔｗｅｅｎｓｉｍｕｌａｔｉｏｎａｎｄｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎ（Ｓｏｌｉｄａｎｄｄａｓｈｅｄｃｕｒｖｅｓｄｅｎｏｔｅｐｏｓｉｔｉｖｅａｎｄｎｅｇａｔｉｖｅｖａｌｕｅｓ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ）

中的自然分布进行了模拟和分析，并与观测结果比

较，评估模式基本性能．主要结论如下：

（１）模式模拟的全球和区域平均温、盐以及碳和

营养物的垂直廓线与观测基本一致．温度和盐度在

太平洋和印度洋的模拟与观测基本吻合；总碱度在

印度洋的模拟与观测基本吻合，在北太平洋模拟比

南太平洋模拟好、北大西洋的模拟比南大西洋模拟

好；总二氧化碳和磷酸盐在北大西洋也比南大西洋

模拟好．

（２）模式较好地模拟了观测的海洋表面温度、盐

度、碳及营养物的分布特征．总二氧化碳和磷酸盐浓

度的分布与温度相反，即在赤道地区较小、在中高纬

地区浓度值较大；碱度与盐度的分布较为相似，大值

区位于大西洋和南印度洋、南太平洋的热带地区以

及阿拉伯海．但与观测相比，模拟的总二氧化碳普遍

偏低２０～６０μｍｏｌ·ｋｇ
－１左右；模拟的磷酸盐在南

北半球中高纬海洋和赤道中东太平洋偏低、其余大

部分海域偏高；碱度最大偏差分别位于赤道印度洋

（偏高４０μｅｑ·ｋｇ
－１）、北太平洋和北大西洋中高纬

地区（偏低６０μｅｑ·ｋｇ
－１）．

（３）观测和模拟二氧化碳分压差高值区主要位

于赤道太平洋、热带大西洋和白令海峡附近，主要低

值区位于三大洋的中纬度地区，尤其是北太平洋、北

大西洋和南大西洋；模拟较观测值偏低．赤道东太平

洋的二氧化碳分压最大，是全球海洋最强的二氧化

碳源；中纬度的南印度洋、大西洋、太平洋海表二氧

化碳分压均较低，是全球海洋二氧化碳的主要汇．

（４）模式模拟结果表明，主要的溶解无机碳吸收

区位于赤道印度洋、西南印度洋、赤道中东太平洋、

赤道大西洋和北大西洋，释放区在６０°Ｓ附近的南印

度洋和南大西洋；显著的碱度源区在中印度洋、东南

印度洋和西南大西洋的中纬度地区（２０°Ｗ—６０°Ｗ，

３０°Ｓ—６０°Ｓ），汇区位于东南大西洋—西南印度洋

（０°Ｅ—６０°Ｅ，４０°Ｓ—６０°Ｓ）和东南太平洋（１７０°Ｅ—

９０°Ｗ，６０°Ｓ—７０°Ｓ）；磷酸盐显著的汇位于南印度洋

（５０°Ｅ—１００°Ｅ，４０°Ｓ—６０°Ｓ）．

（５）模式模拟的海洋温盐、碳及营养物的垂直结

构与观测相似，但亦存在差异．例如，与观测相似，模

拟的上层高盐水舌向南伸展较为明显并越过了赤

道，但低于此盐度的等值线向南伸展程度很弱．模拟

的磷酸盐垂直分布与观测较吻合，即两半球的中低

纬度上层海洋以及北半球高纬度海洋为低值区，两

半球的中低纬度中、下层海洋为高值区，核心区域位

于赤道附近，但观测的磷酸盐最大值在６００～１０００ｍ，

模拟的最大值位置在１５００ｍ以下．模拟的二氧化

碳分布与观测较吻合，表层为低值区，其下为高值

区，核心高值区域位于１０°Ｓ—６０°Ｎ，但与观测相比，

２０００ｍ以上模拟值偏小，２０００ｍ以下模拟值偏大．

上述结果表明，ＭＯＭ４＿Ｌ４０模式对于模拟海洋

碳循环过程是一个可信赖的工具．该模式已作为中

国气象局国家气候中心气候系统模式的海洋分量模

式，参加ＩＰＣＣ第五次评估报告的相关模拟试验

（Ｘｉｎｅｔａｌ．，２０１３；Ｗｕｅｔａｌ．，２０１３）．该模式的水平

和垂直分辨率都较高，同时还包含海冰模式，不仅能

较好地模拟中低纬度温盐分布，还能反映南北半球

高纬地区的温盐分布．温度和盐度的分布直接影响
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到二氧化碳在海洋中的吸收、输送以及存储．模拟结

果与观测相比有一定的偏差，一方面是由于受计算

条件和积分时间的限制，模式没能很好地模拟出深

层海水的温、盐、流形势，另一方面与模式本身存在

一些问题有关，这都将在以后工作中逐步解决．
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