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摘要  关于全球CO2汇的位置、大小、变化和机制目前仍不确定, 还存有争议. 在理论计算和野外观测
数据证明的基础上发现, 可能存在一种由全球水循环产生的重要的CO2 汇(以溶解无机碳-DIC的形式). 
这个汇达到 0.8013 Pg C/a(约占人类活动排放CO2总量的 10.1%, 或占所谓的遗漏CO2汇的 28.6%), 它是
由水对CO2 的溶解吸收形成的, 并随着碳酸盐的溶解及水生植物光合作用对CO2 的消耗的增加而显著

增加. 这部分汇中有 0.5188 Pg C/a通过海上降水(0.2748 Pg C/a)和陆地河流(0.244 Pg C/a)进入海洋, 有
0.158 Pg C/a再次释放进入大气, 还有 0.1245 Pg C/a储存在陆地水生生态系统中. 因此, 净沉降是 0.6433 
Pg C/a. 随着全球变暖引起的全球水循环的加强、CO2和大气圈中碳酸盐粉尘的增加, 还有造林地区的
增多(会引起土壤CO2的增加进而导致水中DIC浓度的增大), 这部分汇也可能增加.      
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全球变化科学的一个最重要的问题是全球大气

CO2的收支不平衡
[1~4]. 虽然人类活动显著改变了全

球碳循环, 但在理解这一循环时仍存在重大分歧. 化
石燃料的燃烧排入大气的CO2 约有一半留在大气圈, 
另一半被海洋和陆地生物圈所吸收 [5~13]. 这两部分
汇的区分是争论的焦点. 由于缺少对离开大气的CO2

去向的充分考虑 , 因此不同排放情况导致的对未来
CO2 变化的预测也不能确定

[14]. 这又反过来削弱了
能源政策和气候变化之间的联系.  

围绕碳循环的主要问题之一是碳的不明遗失 . 
目前的碳循环模型没能考虑这个问题 , 因此也难以
解释当排放量增加时大气 CO2如何变化.   

全球CO2的平衡关系如下
[15]: 

大气中增加的 CO2量=从化石燃料燃烧中排放的
CO2 量+由土地利用的变化引起的 CO2 净排放量−海

洋吸收的 CO2量−遗失的碳汇 
即: 

3.2 = 6.3+1.6−1.9−2.8(单位: Pg C/a, 1 P g = 1015g) (1) 
遗失的碳汇究竟到了何处? 作者在理论计算和野外
观测结果证明的基础上发现, 全球水循环 [16]可能产

生重要的CO2 汇(图 1), 这在目前碳循环模型中还未
充分考虑. 它是由水对CO2 的溶解吸收形成的, 并随

着碳酸盐的溶解及水生植物光合作用对CO2 的消耗

的增加而显著增加.  

1  CO2-H2O系统和 CaCO3-CO2-H2O系统
中的 CO2溶解度 

CO2易溶于水, 其水溶液是由碳酸、重碳酸根和
碳酸根离子组成的平衡混合物 , 它构成了所谓的溶
解无机碳(DIC)部分(DIC= H2CO3+ HCO3

−+ CO3
2−). 各

组成之间由下列反应建立关联:  
CO2 + H2O ⇔ H2CO3 ⇔ H+  

+HCO3
− ⇔ 2H+ + CO3

2−          (2) 
pH不同, 各组成所占的比例也不同. pH高时反应(2)
向右进行, pH约为 7~9时, 地下水和海洋中的大部分
碳以重碳酸根(HCO3

−)的形式存在. pH 再高时, 溶液
中的 DIC主要是碳酸根离子.  

据理论 [17]计算, 在全球年均气温 15℃和大气
CO2分压 350 ppmv的条件下, CO2-H2O系统的DIC平
衡值为 0.018 mmol/L (表 1). 然而, 在CaCO3-CO2- 
H2O系统中, 由于方解石的溶解, 水溶解吸收CO2 的

量显著增加. 例如: 在 15℃和PCO2 = 350 ppmv时, 
CaCO3-CO2-H2O系统的DIC平衡值为 1.19 mmol/L, 
约为CO2-H2O系统的 65 倍(表 1). 如果方解石溶解于
高PCO2 的土壤水或是由这些土壤水补给的地下水中,  
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图 1  全球水循环及其 CO2汇 

斜体数字表示的是碳汇, 单位Pg C/a, 水通量采用Shiklomanov [16]的值 

 
则水溶解吸收的CO2 量会更大. 例如, 土壤PCO2 可以

达到 105 ppmv[17,18]. 在这种情况下, CO2-H2O和CaCO3- 
CO2-H2O系统中的DIC平衡值分别达到 4.70 和 15.75 
mmol/L(表 1). 
 

表 1  不同 PCO2条件下 CO2-H2O系统和 CaCO3-CO2-H2O
系统中 DIC的平衡值(mmol/L) (15℃) 

PCO2/ppmv 350 700 5000 10000 100000

CO2-H2O体系 0.018 0.035 0.24 0.47 4.70 
CaCO3-CO2-H2O体系 1.19 1.52 3.27 4.43 15.75

 

方解石溶解过程可用下式表示:  
CaCO3 + CO2 + H2O = Ca2+ + 2HCO3

−    (3) 
溶解无机碳也可因硅酸盐矿物的风化和溶蚀产

生, 其风化过程也与 CO2有关, 简单表示如下:  
2CO2 + 3H2O + CaSiO3 = Ca2+ + 2 HCO3

−+ H4SiO4 (4) 
其中 CO2直接来自于大气或土壤.  

上述反应在大气CO2 的回收过程中具有重要的

作用, 因为硅酸盐风化形成的全部HCO3
−和方解石溶

解产生的HCO3
−的一半是来自于大气或土壤CO2(土壤

CO2 也主要是大气成因的). 风化产物被搬运到海洋
或内陆湖泊(图 1), 被浮游生物(特别是水生植物)用
来建造它们的骨骼和组织. 这些浮游生物死亡以后, 
沉入海底或湖底, 被海洋或湖泊沉积物掩埋, 形成较
长久的碳汇 . 由于硅酸盐矿物的溶解度和溶解速度
均很小 [19,20], 因此, 本文主要讨论由于碳酸盐(岩)溶
蚀形成的CO2汇.  

在中国北方和西南岩溶区 , 野外观测已证实了
溶解无机碳和CO2 之间的联系. 例如: 在桂林岩溶试
验场, 观测到植被恢复和温度引起土壤CO2的逐年增

加及夏季生长季节PCO2 的增加, 都会增加碳酸盐岩
的溶蚀 ,  进而增加了表层岩溶泉的HCO 3

−浓度 (图
2)[21,22]. 特别是在茂兰岩溶试验站, 2004年 07月 19~ 
20 日的暴雨观测表明 [23]: 表层岩溶泉的水位、pH, 
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图 2  桂林岩溶试验场表层溶泉S25的月平均气温, 土壤
PCO2, [HCO3

−]的多年变化和季节动态(据Liu和Zhao[21]修改) 
 
[HCO3

−], PCO2和SIC都在降雨后发生了大的变化(图 3). 
这表明: 通过雨水对土壤CO2 的吸收(从图 3 中PCO2

的增加、pH和SIC的减小可看出), 进而提高了碳酸盐
岩的溶蚀(从图 3中雨后[HCO3

−]和水位的增加可 知), 
使得雨后岩溶作用产生的CO2汇增加了近 2倍. 而且, 
我们还发现这些岩溶水的年均方解石饱 和指数接近
于 0, 类似于 Dreybrodt[17], Ford和 Williams[18]及

White[24]研究的世界上大部分岩溶区的情况. 这表明: 
由于方解石的快速溶解动力学(以 104s为数量级)[17], 
世界上绝大多数岩溶水处于或接近于方解石溶解平

衡. 因此, 以下在对全球水循环产生的CO2 汇进行计

算时, 除雨水外, 对于地表和地下径流使用方解石溶
解平衡时的DIC作为近似值是合理的.  

2  由全球水循环产生的 CO2汇的计算 
为了计算由全球水循环产生的CO2汇, 在全球水

循环模型(图 1)中我们使用Shiklomanov[16]提供的大

气、海洋和陆地中的各种水通量. 在这个模型中, 大
气-内陆、大气-外陆和大气-海洋之间的大气降水通量
分别是每年 9000, 110000和 458000 km3. 采用大气 

 
图 3  贵州茂兰表层岩溶泉 2004年 07月 19~20日水位、

pH, [HCO3
−], CO2分压(PCO2)和方解石饱和指数(SI方解石) 
的暴雨动态(据Liu等人 [23]修改) 

 
PCO2等于 350 ppmv, 全球平均气温为 15℃, 则雨水- 
CO2系统的DIC平衡值是 0.018 mmol/L(表 1). 但是根
据Snoeyink和Jenkins[25]的研究, 全球降水的平均DIC
值约为 0.1 mmol/L, 远远高于雨水-CO2系统的DIC平
衡值(0.018 mmol/L), 但低于CaCO3-CO2-H2O系统中
的DIC(1.19 mmol/L, 表 1), 这是因为大气中含有碳
酸盐(岩)粉尘的缘故, 但降水过程较快, 缺少雨水和
碳酸盐粉尘相互作用的时间(小于达到方解石溶解平
衡所需的时间 104s)[17]. 而且, 大气中碳酸盐粉尘含
量可能较低, 所以降水的DIC虽然比雨水- CO2 系统

的DIC平衡值高, 但较CaCO3-CO2-H2O系统的DIC平
衡值低. 采用全球降水平均DIC为 0.1 mmol/L, 那么
内陆、外陆和海洋降水产生的CO2 汇分别是 0.0054, 
0.066 和 0.2748 Pg C/a(图 1, 表 2). 由Baumgartner
和 R e i c h e l [ 2 6 ]和 S h i k l o m a n o v [ 1 6 ]的研究结 
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果可知 , 每年全球内陆区和外陆区水系的径流通量
分别是 2000 和 44800 km3. 取全球平均土壤PCO2= 
5000 ppmv[17,27],气温=15℃ , 则可以得到CO2-H2O和
CaCO3-CO2-H2O系统的DIC平衡值分别是 0.24和 3.27 
mmol/L(表 1). Ford和Williams[18]的研究得出: 碳酸盐
岩占地球上陆地面积的 12%, 那么通过内陆和外陆
区径流产生的碳汇(假定占陆地 12%面积的岩溶区达
到水-土壤CO2-碳酸钙的溶解平衡, 其他 88%面积的
非岩溶区达到水-土壤CO2 的溶解平衡)将分别达到
0.0098和 0.219 Pg C/a(表 2), 这些CO2汇与Yoshimura
和 Inokura[28]计算出来的值很接近 , 但这是最低值 . 
考虑到世界大面积干旱地区(尤其是黄土地区)的存
在 , 即使是在非岩溶地区也富含土壤碳酸盐 [29~31], 
所以, 由这些径流产生的CO2 汇可能大得多. 据Ford
与Williams[18]和贾永莹 [30]研究估算, 岩溶区和除此
以外的含有土壤碳酸盐的干旱区的面积可占陆地面

积的 50%, 那么由内陆区和外陆区径流产生的CO2汇

分别达到 0.0225和 0.504 Pg C/a(图 1, 表 2). 由此可
知, 由全球水循环产生的总的CO2汇是 0.8013 Pg C/a 
(0.0225+0.504+0.2748 = 0.8013)(注: 内陆区、外陆区
的降水产生的汇已进入内、外陆区径流产生的CO2汇

中, 故不再重复计算), 这大约占人类活动排放CO2总

量的 10.1%, 或者是遗漏CO2汇
[15]的 28.6%, 显示了

全球水循环在大气CO2汇中的重要意义. 这些以溶解
无机碳(DIC)形式的CO2 汇最终主要被海洋和陆地上

的水生植物的光合作用所消耗 [32~34]. 海洋生态系统
通过所谓的生物泵 [34]在碳循环中扮演重要角色: 生
物有机体占据混合均匀的海洋各表层 , 进行光合作
用并因海水营养状况不同而以不同的速率生长 , 生
物残体随水流沉入水下, 一些到达海底, 随着表层碳
的移动, 减小了那里的PCO2, 进而可以重新吸收大气
的CO2 和河流中的DIC. 这样, 通过生物活动增加了
海洋中碳汇的强度.  

河流和内陆湖泊的表面积比海陆面积小得多 , 
所以河湖与大气间碳的直接交换可能不太重要 [35,36]. 
但世界上的河流沟通了陆地和海洋 , 或者流入内陆
湖泊 , 并携带大量的碳和营养元素到海洋或内陆湖
泊 [36~38].  

取全球河流输入海洋的DIC通量是 0.244 Pg 
C/a[38], 并且河湖和大气间碳的释放量取最大值(30%, 
即(0.0225+0.504)×30% = 0.158 Pg C/a)[35,36], 那么至少
有 0.1245 Pg C/a(0.0225+0.504−0.244−0.158 = 0.1245) 

表 2  全球水循环中的降水和径流产生的碳汇 
项目 通量/km3·a−1 [DIC]/mmol·L−1 碳汇 c)(1015g C·a−1)

内陆区的降水 9000[16] 0.1[25] 0.0054 

外陆区的降水 110000[16] 0.1[25] 0.066 

大洋上的降水 458000[16] 0.1[25] 0.2748 

2000[26] 0.8148a) 0.0098 
内陆区径流 

2000 1.875b) 0.0225 

44800[16] 0.8148a) 0.219 
外陆区径流 

44800 1.875b) 0.504 
总计 − − 0.8013 

a)  由陆地上的岩溶水和非岩溶水混合计算获得 ,  具体如下 : 
3.27×12%+0.24×2×88%=0.8148, 3.27 和 0.24 是全球平均土壤PCO2 = 
5000 ppmv, 气温=15℃时, 分别对应CaCO3-CO2-H2O系统和CO2-H2O
系统计算出来的DIC平衡浓度(mmol/L). 12%和 88%分别是陆地上的
岩溶区与非岩溶区面积所占的百分比 [18], 2表示非岩溶区生成的全部
HCO3

−, 而碳酸钙溶解产生的HCO3
−的一半是起源于大气CO2. b) 是考

虑了来自岩溶区和除此以外的含有土壤碳酸盐的干旱区的水及陆地

上其他地区的水的混合, 计算如下: 3.27×50%+0.24×2×50%=1.875, 3.27
和 0.24 是全球平均土壤Pco2 = 5000 ppmv, 气温=15℃时, 分别对应
CaCO3-CO2-H2O和CO2-H2O系统计算出来的DIC平衡浓度(mmol/L).  2
个 50%分别是指岩溶区及除此以外的含有土壤碳酸盐的干旱区和大
陆上的其他地区所占面积百分比 [18,30], 2 表示非岩溶区生成的全部
HCO3

−, 而碳酸钙溶解产生的HCO3
−的一半起源于大气CO2. c)碳汇= 

0.5×[DIC]×水通量×12×109 (g), 0.5 表示碳酸盐溶解(CaCO3 +CO2 + 
H2O = Ca2+ + 2HCO3

−)产生的[HCO3
−]只有一半是大气起源的, 12是碳 

的原子量 
 
的碳被固定在大陆水生生态系统中 , 可能是在内陆
湖泊和内陆河流中 , 也可能被储存在大量但循环缓
慢的地下水中, 这还有待进一步的观测数据来证实.  

总之, 由全球水循环产生的大气CO2汇可能达到

0.8013 Pg C/a, 其中 0.5188 Pg C/a通过海上降水 
(0.2748 Pg C/a)和陆地河流 (0.244 Pg C/a)[38]进入海

洋, 0.158 Pg C/a再次释放到大气中, 0.1245 Pg C/a被
储存在陆地水生生态系统中 . 所以 , 净CO2 汇可达
0.6433 Pg C/a.  

3  由全球水循环产生的 CO2汇的初步预测 
最后, 从本研究中, 可以推断: 随着全球变暖导

致的全球水循环的加强 [39]、大气中CO2 和碳酸盐粉

尘的增加, 以及陆地植被的增加, 未来由全球水循环
产生的CO2汇也可能增加. 其中陆地覆被的增加会增
加土壤的CO2进而增加水的DIC的浓度 [21]. 此外, 海
洋和陆地中的水生植物会因增加的DIC而获得更多
养料. 所以全球水循环、碳酸盐(岩)的风化溶解和水
生植物的光合作用, 三者共同构成了对大气CO2的调

节. 换句话说, 这些物理、化学和生物作用过程共同
提供了一个负的气候反馈机制, 降低了大气CO2增加

对气候的影响.  
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然而 , 为了对这些过程有进一步的了解和更精
确的估计 , 下一步首先要解决的问题是掌握世界上
降水和径流的 DIC 的时空变化. 这些变化与大气中
碳酸盐粉尘和 CO2 的时空分布、土壤碳酸盐和土壤

CO2 的时空分布都有关系. 此外, 本文探讨的是溶解
无机碳部分 , 把有机生物化学的作用考虑在内也应
是下一步工作要解决的问题之一. 因此, 本研究目前
不可能准确估算出由全球水循环产生的大气 CO2汇, 
本研究旨在为寻找遗失的碳汇提出一个新的方向. 
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