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摘  要：大气 CO2 中放射性碳同位素（14C）的水平可以反映化石源 CO2 的影响程度，这对于评

估我国目前化石源 CO2 的排放状况和制定节能减排政策具有重要的指导意义。本文在概述大气
14CO2 采样和分析方法的基础上，简要介绍了大气 14CO2 观测的起源和主要的源汇过程，重点论

述了大气 14CO2 的时空分异特征及其驱动因素；阐述了化石源 CO2 浓度的估算方法及 14CO2 在国

内外化石源 CO2 示踪中的应用现状，并对大气 14CO2 观测在我国化石源 CO2 示踪中的应用前景

进行了展望；旨在为我国正确地开展大气 14CO2 的观测研究，深刻地理解特定区域大气 14CO2 的

时空分异特征和化石源 CO2 的分布状况提供参考。
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Abstract: The level of radiocarbon (14C) in atmospheric CO2 can be used to trace the concentrations 
of fossil fuel CO2, which is a valuable tool for the governments to understand the current emissions 
of fossil fuel CO2, and then to formulate mitigation strategies for CO2 emissions. In this paper, the 
observation history, source and sink, and collection and analysis methods of 14CO2 is briefly reviewed, 
with the emphasis on the characteristics of spatial-temporal 14CO2 variations and its driving forces. 
In addition, the method to calculate fossil fuel CO2 concentration and its application on the tracing of 
fossil fuel CO2 at abroad and home is presented, along with the suggestions for the future 14CO2 study in 
China. This paper will help to understand the characteristics of 14CO2 and current distributions of fossil 
fuel CO2 in China.
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大量化石燃料的燃烧是导致自工业革命以来

大气 CO2 浓度急剧升高的原因，也是造成全球变

暖的主要因素之一（Rosa and Ribeiro，2001）。

气候变暖必然引起区域水分循环的变化，导致水

资源在时空上的重新分配，进而影响全球生态系

统和人类生活的方方面面（蓝永超等，2008）。

为了应对气候变暖，联合国气候变化框架公约参

加国三次会议通过了《京都议定书》，旨在将大

气中温室气体的含量稳定在一个适当的水平，进

而防止剧烈的气候改变对人类造成伤害。作为 CO2

的排放大国和《京都议定书》的缔约国，我国面

临越来越大的国际减排压力。如何科学、准确、

有效地评估我国目前大气化石源 CO2 排放现状，

不仅是一个亟待解决的环境外交问题，而且是一

个重要的科学问题。相对于放射性碳同位素（14C）

的半衰期 5730 年，化石燃料漫长的形成过程（通

常几百万年以上）使其中的 14C 已经耗竭，因此，

化石源和非化石源 CO2 的
14C 组成差异可以为评估

大气化石源 CO2 的现状提供准确、有效的方法。

本文简要介绍了大气 14CO2 的采样和分析方法，

详细论述了大气 14CO2 的时空分异特征及其驱动因

素，回顾了大气 14CO2 观测的起源及其在国外化石

源 CO2 示踪中的应用现状，最后对大气 14CO2 观测

在我国化石源CO2示踪中的应用前景进行了展望。

1  大气 14CO2 的研究方法

1.1  大气 14CO2 的采样方法

大气 14CO2 的采样方法因 14C 分析方法的不断

改进和提高而发展和变化。早期大气 14CO2 分析需

要较多的样品量，NaOH 吸收法和分子筛吸附法是

此时比较常用的两种方法。Levin et al（1980）使

用小型气泵将大约 15 m3 的大气通过 4n NaOH 吸收

液，利用NaOH与CO2 的反应将CO2 从大气中分离，

最后滴加 40% 的硫酸溶液使 Na2CO3 分解将富集

的 CO2 释放出来。Kuc（1991）、Kuc and Zimnoch
（1998）使大约 15 m3 的大气通过含有分子筛的容

器，将吸附的 CO2 热解后，最后得到 5 dm3 左右的

CO2。但这两种采样方法费时、所需气体量大，且

在采样过程中易污染。随着加速器质谱测量技术

的逐渐使用，大气 14CO2 分析所需要的样品量由过

去的十几 m3 减少到如今的几 dm3。不易造成样品

污染的长颈瓶（flask）被逐渐用于大气 14CO2 的采

样（Nakamura et al，1992；Turnbull et al，2009a；
Miller et al，2012；丁平等，2013）。长颈瓶使用

前预先抽真空，通过手动阀门的关闭来完成 CO2

气体的采集，但长颈瓶也存在易碎和不易运输的

缺点，尤其是在进行大规模的采样时，耐酸碱、

惰性强的 Teflon 气袋似乎是一种更方便的气体采

样容器。研究表明，采集大气样品的复合膜气袋

放置 20 天后，袋内 CO2 浓度变化小于 2 ppm；且

采样时应先打开气袋再开气泵，采样结束后，先

关闭气泵再关气袋（顾帅，2009）。Zhou et al（2014）
在预先装有磷酸溶液（pH=2）的密封 flask 瓶内插

入两根导管，一根为进气管，另一根为有流量控

制阀的液体管，然后将 flask 瓶倒立，利用流出液

体产生的内外压力差自动将气体收集到flask瓶内，

气体的收集速率通过液体管上的流量控制阀来调

节，具有自动、简便的优点。

由于大气 CO2 的采样和 14C 分析费时费力且花

费巨大，大气 14CO2 的长期观测目前只在世界上有

限的背景站开展，较少涉及离人类活动较近的区

域。为了更经济方便地研究大气 14CO2 的区域分布

状况，一年生植物叶片常用来代替大气 CO2 样品

（Hsueh et al，2007；Riley et al，2008；奚娴婷等，

2011）。与瞬时的大气样品相比，植物样品能完

整地记录其生长期内大气 14CO2 的平均变化情况；

且植物样品较易采集，通过对同种植物的比较更

易扩展研究区域。

1.2  大气 14CO2 的分析方法
14C 的分析技术经历了衰变计数法和加速器

质谱法两个阶段。加速器质谱法是 14C 分析技术

的一次飞跃，它综合了加速器技术、核探测技术

和质谱技术，直接测定样品中的放射性同位素粒

子，测量灵敏度高，最小可测量同位素比值可达

10−16，14C/12C 的测量精度可达 0.2%。加速器质谱

法所需的样品量比传统的衰变计数法要小很多，只

需 1 mg，可以满足 C 含量较低的大气样品的测量

需求；且加速器质谱法的样品分析速度快，所需

时间不到 1 小时（周卫健等，2007）。
14CO2 加速器质谱的简要分析过程如下：将

flask瓶内或分子筛吸附的CO2释放到真空系统后，

通过低温液氮冷阱（−196°C）和液氮 + 酒精冷阱

（−80°C）将样品纯化，然后使用 Zn–Fe 法将纯化

的 CO2 还原成石墨靶，最后在加速器质谱仪上进

行 14C 测定。
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1.3  大气 14CO2 的表示方法

大气 CO2 中
14C 的含量通常用 Δ14C 表示，其

定义为：                             

(1)

(14C/12C)SN 是指样品经过同位素质量分馏校正

后的 14C 的放射性比值，(14C/12C)abs 是指经过同位

素质量分馏校正和衰变校正到 1950 年的绝对国际

（现代碳）标准的 14C 的放射性比值。

2  大气 14CO2 观测的起源和主要的源汇

2.1  大气 14CO2 观测的起源

大气 14CO2 的观测于 1954 年在新西兰威灵

顿 地 区 的 Makara 站（41.25ºS，174.69ºE， 海 拔

300 m）开始，1987 年后气体样品的采集点搬到

距 离 Makara 站 东 南 方 向 23 km 的 Baring Head
站（41.41ºS，174.87ºE， 海 拔 80 m）（Currie et 
al，2011）。随后 1959 年在奥地利的 Vermunt 站
（47.06ºN，9.57ºE， 海 拔 1800 m）、1977 年 在

德国的 Schauinsland 站（47.92°N，7.92°E，海拔

1205 m）、1984 年在西班牙的 Izñna 站（28.3°N，

16.48°W， 海 拔 2400 m）、1986 年 在 瑞 士 的

Jungfraujoch 站（46.55ºN，7.98ºE，海拔 3450 m）、

1987 年在澳大利亚的 Cape Grim 站（40.68°S，
144.68°E，海拔 104 m）等地陆续开展了大气
14CO2 的观测工作（Levin et al，2010）。而 1955
年之前到 1820 年之间大气 14CO2 的数据常用树轮

中的 Δ14C 来代替（Stuiver and Quay，1981）。

2.2  大气 14CO2 主要的源汇

大气 14CO2 的主要来源有核武器试验、宇

宙射线和原子能工业。核武器试验共产生了

100 多 kmol 的 14C， 宇 宙 射 线 14C 的 年 产 量

为 0.48~0.55 kmol， 原子能工业 14C 的释放量

较低，2005 年约为 0.09 kmol（Naegler and Levin, 
2006）。大气中的 14C 会随着全球 C 循环逐渐进

入海洋、陆地生物圈等 C 汇，而这些 C 汇赋存的
14C 在一定条件下会再回到大气中。核武器试验破

坏了大气与陆地生物圈及海洋之间 14C 的平衡状

态，陆地生物圈和海洋开始大幅度赋存大气 14C，

这种不平衡在 1965 年达到最大值 550‰。核武器

试验停止后，大气 Δ14CO2 开始下降而植物呼吸作

用释放的 Δ14CO2 开始增长，陆地生物圈的 14C 汇

变化趋于平缓且有逐步下降的趋势。到 80 年代，

大气和植被之间的 Δ14C 又产生新的短暂平衡。

90 年代之后，生物呼吸作用中的 Δ14CO2 超过大

气 20‰~50‰，2005 年超过 15‰~40‰。陆地生物

圈也因此由大气 14CO2 的汇转变为大气 14CO2 的

源， 其 赋 存 的 14C 从 1975 年 的 约 22 kmol 下

降 到 1995 年 19 kmol 左右（Naegler and Levin，
2009）。海洋 14C 汇赋存的 14C 自核武器试验后一

直在增加中，是大气 14CO2 最主要的汇，约赋存了

40.7~59.0 kmol 的 14C（Naegler and Levin，2006，
2009）。

3  大气 14CO2 的时空分异特征及其驱动因素

3.1  大气 14CO2 的时间分异特征

3.1.1  大气 14CO2 的年际变化

自工业革命以来，由于化石燃料燃烧所产生

的不含 14C 的 CO2 被释放到大气中，树轮记录的

Δ14C 显示，大气 Δ14CO2 开始逐步下降，到 1950 年

大气 Δ14CO2 仅为 −25‰ 左右（Stuiver and Quay，
1981）。20 世纪 50 年代中期之后由于大规模的

大气核武器试验，大气 Δ14CO2 开始急剧增长，

1955—1964 年全球大气 Δ14CO2 平均每年增长 80‰
左右。北半球大气 Δ14CO2 的平均值在 1964 年达

到 峰 值 (785±62)‰（Hua and Barbetti，2004），

个别观测站的 Δ14CO2 甚至接近 1000‰（Levin et 
al，2003）；而南半球由于大气环流的滞后，大气

Δ14CO2 的平均值在1965年达到峰值 (635±4)‰（Hua 
and Barbetti，2004），其中威灵顿站在 1965 年达

到 最 高 值 (694.5±3.9)‰（Currie et al，2011）。

所以最近 200 年来，受人类活动的影响，大气

Δ14CO2 表现出显著的年际变化趋势。

1963 年禁止大气核武器试验条约签订后，先

前由核武器试验产生的大量 14C 随着全球 C 循环

逐渐进入海洋和生物圈等 C 库，以及 20 世纪 50
年代起全球化石源 CO2 排放量的持续快速增长

（Boden et al，2009），使得大气 Δ14CO2 又开始

以近乎指数的形式下降，1964—2000 年全球大气

Δ14CO2 平均每年下降 17‰ 左右。到 2000 年，北半

球 Jungfraujoch 和 Schauinsland 两站的 Δ14CO2 分别

下 降 到 (88.5±2.8)‰ 和 (86.2±1.8)‰（Levin et al，
2013），南半球威灵顿站降到 (85.7±7.7)‰（Currie 
et al，2011）。之后，大气 Δ14CO2 的下降速度趋于
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平缓，到2005年威灵顿站大气Δ14CO2为 (72.5±4.8)‰
（Currie et al，2011）；2012 年 Schauinsland 站 的

Δ14CO2 仅为 (31.3±2.7)‰，其在 2000—2012 年每年

约下降 4.8‰（Levin et al，2013）。

3.1.2   大气 14CO2 的季节变化

多年的观测结果表明，大气 Δ14CO2 具有季节

变化趋势（Levin et al，1985，1989，2010，2013；
Randerson et al，2002；Currie et al，2011）。 北

半球大气 Δ14CO2 的季节变化主要受化石燃烧、生

物源排放和平流层 – 对流层交换（Stratospheric-
Tropospheric Exchange，STE）的影响，南半球的季

节变化主要受海洋、化石燃烧和平流层 – 对流层交

换的影响（Randerson et al，2002）。

北半球的观测数据表明，大气 Δ14CO2 高值出

现在夏末秋初，70 年代之前主要受平流层大气核

武试验产生的 14C 与对流层的交换所影响，80 年

代之后生物源排放的 14C 也产生了重要作用；低值

出现冬末春初，与化石源排放的 CO2 有关（Levin 
and Kromer，2004；Levin et al，1985，1989，
2010，2013；Randerson et al，2002）。Vermunt 站
1959—1982 年的观测数据表明，季节差异从 1959
年的 60‰ 左右开始增长，到 1963 年季节差异超

过 300‰，之后季节差异开始下降，到 70—80 年

代季节差异为 20‰ 左右（Levin et al，1985）。

80 年之后北半球大气 Δ14CO2 的季节差异逐渐变

小，Jungfraujoch 站在 1986—2012 年大气 Δ14CO2

的季节差异仅为 5‰ 左右（Levin et al，2010，
2013），Alert 站 1995—2005 年的季节差异为 7‰
（Levin et al，2010），Izñna 站仅为 3‰，但 9 月

会有轻微的谷值出现（Levin et al，2010）。

南半球威灵顿站 1954—2005 年长期的观测

结果显示，1954—1980 年大气 Δ14CO2 在南半球

的夏季较高，而在南半球的冬季较低，季节差

异在 1966 年达到最大值（20‰）（Currie et al，
2011）；而 1980—1989 年大气 Δ14CO2 的季节变化

规律发生转变，即南半球冬季的 Δ14CO2 值较高，

而南半球夏末秋初的Δ14CO2较低，季节差异为3.5‰
（Currie et al，2011），这种转变可能主要跟海洋

和陆地 14C 库的影响有关（Manning et al，1990）；

而 1990 年之后 Δ14CO2 的季节差异不明显（Currie 
et al，2011）。南半球 Cape Grim 站 1995—2005 年

Δ14CO2 的季节差异也仅为 2‰，另外一些站也无明

显的季节差异（Levin et al，2010）。

3.1.3  大气 14CO2 的日变化

由于受经费和精力等各方面的限制，世

界各地观测站大多以一到两周为间隔观测大

气 Δ14CO2，对其日变化而少有报道，高时间分

辨率的大气 Δ14CO2 观测是未来值得关注的研

究 对 象。Zondervan and Meijer（1996） 在 荷 兰

Kollumerwaard 站 1994 年 11 月 23 日的观测结果

表明，大气 Δ14CO2 的谷值出现在早上的 7 点和下

午的 6 点，峰值出现在下午的 3 点和夜晚的 11 点，

这种变化主要与早晚上下班高峰的车流量、日间

工厂排放情况以及植物在日间的光合作用和夜间

的呼吸作用有关。

3.2  大气 14CO2 的空间分异特征

大气 Δ14CO2 不仅具有时间上的变化趋势，而

且具有空间上的变化趋势，如南北梯度、纬度差异、

经度差异以及垂直梯度。北半球大气 Δ14CO2 的空

间差异主要是受化石源 CO2 影响，南半球则受海

气交换影响较大（Turnbull et al，2009b）。

3.2.1  大气 14CO2 的南北梯度

20 世纪 50 年代中期到 60 年代中期，由于

大气核武试验主要发生在北半球而海洋对大气

Δ14CO2 的吸收作用主要发生在南半球，使得北半

球大气的 Δ14CO2 比南半球高 300‰ 以上，之后这

种差异大幅度缩小。80 年代后期至今的观测数据

表明，南半球大气的 Δ14CO2 反而比北半球高千

分之几（Levin et al，2010），这跟南半球化石源

CO2 的浓度比北半球低 3~4 ppm（GlobalView-CO2，

2008）有关。

3.2.2  大气 14CO2 的纬度差异

对于南半球而言，中高纬度地区大气 Δ14CO2

的值较低，比赤道地区低 2‰ ~5‰（Rozanski et 
al，1995），这跟南极周边 14C 贫化海水的上升流

与大气的交换有关（Rozanski et al，1995；Levin 
et al，2010）；南极地区具有最高的大气 Δ14CO2 值，

比南北半球其他地区高 3‰~8‰，这与南极地区宇

宙射线产生的 14C 随平流层气团的输入有关（Levin 
et al，2010）。对于北半球而言，赤道地区大气

Δ14CO2 的值也较高，中纬度地区大气 Δ14CO2 的值

要低 2‰ 左右，与此地区大量的化石源 CO2 排放

有关，而到高纬度地区，大气Δ14CO2又略微上升1‰
左右（Levin et al，2010）。

3.2.3  大气 14CO2 的经度差异

与大气 Δ14CO2 的纬度差异相比，对其经度
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差异的关注相对较少。Turnbull et al（2009a）于

2004 年 3—4 月沿欧亚大陆（51.5 ~58.5°N）的观

测结果表明，大气Δ14CO2 具有从俄罗斯西部（40°E）
到西伯利亚东部（120°E）升高的趋势，这种经度

差异与核电厂排放的 14C 和化石源排放的 CO2 有

关。而南半球纬度相似的威灵顿站和 Cape Grim 站

1987—2005 年的观测结果表明，两站具有相同的

年际变化趋势，但两站之间未观测到明显的差异

（Levin et al，2007；Currie et al，2011）。

3.2.4  大气 14CO2 的垂直梯度

由于大气核武试验、宇宙射线在平流层产生

大量的 14C 以及平流层较弱的垂直混合作用，使得

平流层和对流层之间产生了 Δ14CO2 梯度。南半球

平流层 – 对流层 Δ14CO2 梯度主要受平流层 14C 产

量和海洋吸收 14C 强弱的控制，北半球平流层 – 对

流层梯度受自然源 14C 产量和由于化石源 CO2 排

放使得对流层大气变成 14C 汇强弱的控制（Levin 
et al，2010）。平流层 – 对流层交换是大气 Δ14CO2

季节变化的重要推动力。研究表明，北半球 14CO2

的平流层通量在 1963 年对季节变化的影响超过

250‰，到 1970 年降到 30‰ 左右（Randerson et 
al，2002）。

受宇宙射线的影响，平流层大气 Δ14CO2 具

有随海拔高度增加而增加的趋势，在日本东北

部基于探空气球的观测资料表明，大气 Δ14CO2

在 海 拔 21~30 km 为 267‰ ~309‰， 在 海 拔

19~20 km 为 134‰，平流层大气 Δ14CO2 比对流层

高 80‰ ~200‰（Nakamura et al，1992）。

受地面化石源 CO2 排放的影响，对流层大气

Δ14CO2 也具有随着高度增加而增加的趋势。Miller 
et al（2012）在美国东北海岸的飞机观测表明，对

流层大气 Δ14CO2 随高度的增加而增加，冬季海拔

4 km 的 Δ14CO2 比地面高 20‰ 左右，夏季高 15‰
左右。Graven et al（2009）夏季在美国科罗拉多

州的飞机观测结果表明，城区和郊区对流层大气

Δ14CO2 均具有随海拔高度而增加的趋势，且同一

高度的 Δ14CO2 在上午 10 点和下午 2 点时保持不变。

3.3  厄尔尼诺和季风对大气 Δ14CO2 的影响

厄尔尼诺 – 南方涛动事件（El Niño/Southern 
Oscillation，ENSO）通过减少赤道太平洋地区的

上升流和增强热带雨林生物源富含 14C 的 CO2 的释

放使大气 Δ14CO2 增加。统计资料表明，对流层大

气 Δ14CO2 的年际正异常与厄尔尼诺 – 南方涛动事

件相关（Dutta，2002）。厄尔尼诺 – 南方涛动事

件会加剧大气 Δ14CO2 的季节差异，90 年代早期，

厄尔尼诺 – 南方涛动事件使赤道地区大气 Δ14CO2

的季节差异达 40‰（Rozanski et al，1995）。厄尔

尼诺 – 南方涛动事件还会加剧大气 Δ14CO2 区域分

布的差异。1985—1989 年，热带地区生物源 14CO2

在厄尔尼诺 – 南方涛动事件的影响下，被泵入其

他地区，使得 Gape Grim 站（41°S）和 Neumayer
站（71°S）之间大气 Δ14CO2 的差值被拉大到 6‰，

远高于平常年份的 1‰ ~3‰；同时北半球其他站

大气 Δ14CO2 与 Neumayer 站（71°S）也显示了较

大的差值。但在厄尔尼诺 – 南方涛动事件比较强

烈的 1997—1998 年，并未观察到上述现象（Levin 
et al，2010）。

季风对大气 Δ14CO2 的空间分布具有重要的影

响。1959—1963 年，北半球由核武器试验产生的
14C 的分布依赖于被哈德里环流圈（Hadley Cell）
边 界 和 赤 道 辐 合 带（Intertropical Convergence 
Zone，ITCZ）的季节性位置控制的大气环流（Hua 
and Barbetti，2007）。当北半球气团的 14C 显著

高于南半球时，南半球赤道附近 Muna 岛 1951—
1979 年大气 Δ14CO2 受富含 14C 的亚洲冬季风的影

响，而此岛以南站点主要受南半球 14C 贫化气团的

影响（Hua et al，2012）。

4  14CO2 在化石源 CO2 示踪中的应用

4.1  化石源 CO2 浓度的估算方法

化石源 CO2 的排放会造成大气 14C/12C 的比

值下降（Suess，1955）。在目前大气 CO2 浓度

为 380 ppm 的状况下，每排放 1 ppm 的化石源

CO2，会使大气 Δ14CO2 下降约 2.8‰（Turnbull et 
al，2006），每年下降 12‰ ~14‰（Levin et al，
2010）。因此，大气 Δ14CO2 的观测可以用来反映

化石源 CO2 的排放状况。与自下而上的源清单方

法相比，14C 这种自上而下的同位素示踪方法可以

为评估大气化石源CO2的排放状况提供新的思路。

Levin et al（1989）假定大气 CO2（CO2obs）简

单地由背景大气 CO2（CO2bg）和化石源 CO2（CO2ff）

两部分组成，通过测定 Δ14CO2 对欧洲 Heidelberg、
Westerland、Schauinsland 和 Jungfraujoch 四 站 大

气 CO2ff 的浓度和季节变化进行了研究。Zondervan 
and Meijer（1996）在对荷兰 Kollumerwaard 站大

气 Δ14CO2 的研究中，首次考虑了生物排放源 CO2
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（CO2bio） 的 贡 献， 将 CO2obs 分 为 CO2bg、CO2ff 和

CO2bio 三部分，根据 14C 质量平衡得到公式 (2) 和 (3)：
CO2obs = CO2bg + CO2bio + CO2ff		  (2)
ΔobsCO2obs = ΔbgCO2bg + ΔbioCO2bio + ΔffCO2ff	 (3)

由公式 (2) 和 (3) 得到 CO2ff 的计算方法，

       公式 (4) 中等号右边的第二项（β）可以写为：

                       

Δbio 可 以 认 为 近 似 地 等 于 Δbg（Kuc et al，
2007；Riley et al，2008；Turnbull et al，2009a；
奚娴婷等，2011)，则公式 (4) 简化为：

                                            

这种简化会使 CO2ff 的计算结果产生一定的误

差，Turnbull et al（2006，2009b）在冬季 CO2bio 的

浓度为 2±1 ppm，夏季为 5±2.5 ppm 的情况下，估

计此简化带来的误差冬季为 0.2~0.3 ppm，夏季为

0.4~0.8 ppm。

公式 (6) 中 Δbg 为背景大气 14CO2 的 Δ 值，理

想的大气背景点是 3~5 km 的自由对流层，背景

点太高会使 14CO2 受到宇宙射线产生的 14C 的影响

（Turnbull et al，2009b），一些高山和海洋背景站

也可以作为自由对流层的代表，如 Jungfraujoch 和

威灵顿站等（Levin and Kromer，2004；Currie et 
al，2011）。

4.2  国外化石源 CO2 的研究现状

CO2 浓度的三分法被普遍用在以后的化石源

CO2 研 究 中（Levin et al，2003，2008；Turnbull 
et al，2006，2009b；Hsueh et al，2007；Kuc et 
al，2007；Riley et al，2008；Graven et al，2009；
Miller et al，2012），国外对化石源CO2 的季节变化、

日变化以及区域分布进行了大量研究。

化石源 CO2 具有冬季高和夏季低的特点，这

与排放源的季节变化和大气扩散状况有关。Levin 
et al（2003，2008） 的 研 究 结 果 表 明，1986—
2006 年期间 Schauinsland 站化石源 CO2 浓度为

1.31±0.09 ppm，Heidelberg 站为 10.96±0.20 ppm；

冬季 Schauinsland 和 Heidelberg 两站化石源 CO2

浓度分别为 1.7 ppm 和 14 ppm，而夏季分别为

1.0 ppm 和 6.5 ppm。

由于缺乏高分辨率的大气 Δ14CO2 数据，Levin 
and Karstens（2007）结合 Δ14CO2 每周的值、CO2:CO
比值的周平均值以及 CO 的小时浓度均值，间接地

对德国 Heidelberg 地区化石源 CO2 的日变化状况进

行了研究，并与实地观测研究进行了验证，这种间

接方法的不确定性随化石源比重的降低而升高，在

欧洲大陆为 15% ~ 40%。Graven et al（2009）用此

方法对美国科罗拉多州化石源和生物源 CO2 的贡献

进行了分析，早晨在郊区和城区均体现出生物呼吸

作用排放的 CO2 的影响，午后大气 CO2 则主要受化

石源排放和边界层高度的影响。

一年生植物叶片常被用于代替大气 CO2 样品，

来快速、方便和经济地示踪化石源 CO2 的区域分布

状况。Hsueh et al（2007）通过测定玉米叶中的 14C
对美国北部区域化石源CO2的分布状况进行了研究，

其中东北部化石源 CO2 浓度为 2.7±1.5 ppm，俄亥

俄—马里兰州区域为4.3±1.0 ppm。Riley et al（2008）
等通过对加利福尼亚地区 128 个地点 C3 草类中

Δ14C 的监测，结合大气模型模拟了此地区化石源

CO2 的排放通量和区域传输，洛杉矶、旧金山、中

央谷地和北部海岸地区化石源 CO2 的浓度分别为

13.7 ppm、6.1 ppm、4.8 ppm 和 0.3 ppm，化石源

CO2 由旧金山和洛杉矶向中央谷地流动，每年加州

地区化石源CO2的39%、5%、35%和21%分别向东、

西、南和北四个方向传输。

5  我国大气 14CO2 的研究现状和展望

与国外相比，我国对大气 CO2 和
14CO2 的观

测研究起步较晚，自 1989 年在青海省瓦里关山建

立我国第一个全球大气本底监测站之后（温玉璞，

1997；Zhou et al，2005），相继在北京城区（王跃思，

2002；王长科，2003；刘强，2005）和上甸子以

及浙江临安、黑龙江龙凤山（刘立新，2009）等

地开展了大气 CO2 的观测，但基于当时科研条件

的限制，大多数研究仅限于认识大气 CO2 浓度随

时间的变化趋势，少有涉及 14CO2 的观测及化石

源 CO2 示踪的研究，目前仅在北京（奚娴婷等，

2011）、广州（丁平等，2013）和西安（Zhou et 
al，2014）开始了初步的相关研究。

半个多世纪以来，大气 14CO2 在采样和分析方

法、时空分异特征、主要源汇过程以及化石源 CO2

示踪中取得了一系列重要进展，但仍有一些复杂

的科学问题有待解决；且大气 14CO2 研究目前主要

(5)

(4)

(6)
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集中在少数发达国家的有限区域内，而在广大发

展中国家少有涉及，这会影响对全球化石源 CO2

分布状况的全面认识和国际碳减排责任的分担。

结合我国的实际状况，未来我国 14CO2 研究可能需

要在以下几方面得到加强。

（1）我国幅员辽阔、区域经济发展不平衡，

而大气 14CO2 的观测数据又十分缺乏。因此既要注

重面上的考察工作，又要建立涵盖内陆、沿海、

城市、农村和背景点等不同类型地点的观测网络，

以期全面认识我国大气 14CO2 的分布状况。

（2）在人类活动强烈的城市区域，需要高时

间分辨率的大气 14CO2 数据来研究城市化石源 CO2

的变化趋势。

（3）与国外相比，我国缺乏大气 14CO2 的长

期定位研究，建议早日在背景地区开展大气 14CO2

的长期观测研究，以期在国际大气 14CO2 数据网中

占有一席之地。

（4）建议观测数据与模式模拟相结合，开展

化石源 CO2 区域分布与传输的研究。

（5）在现有的研究方法中，笼统地将大气

CO2 分为 CO2bg、CO2ff 和 CO2bio 三部分，如何进一

步细分化石源，即燃煤和机动车尾气的分担各自

是多少，对于将来制定具体的减排政策更具有指

导意义。

（6）生物呼吸作用包括自养呼吸和异养呼吸，

而异养呼吸作用碳源的新老组成可能是比较复杂

的。在现有的研究方法中，生物源 CO2 的 Δ14C 值

是否等于背景点 CO2 的 Δ14C 值仍是一个值得商榷

的科学问题。

（7）尽管目前全球大气 CO2 浓度的增长是由

化石源 CO2 的排放造成的，但最新的研究结果显

示，大气 CO2 浓度的季节和日变化更依赖于陆地

生物圈（Miller et al，2012）。因此，生物源 CO2

也是未来一个值得研究的重要对象。
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