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摘要    选择青藏高原东北隅海北站区的 4种高寒草甸土壤进行高分辨率采样, 测定土壤有机碳

及其 14C 信号; 应用 14C 示踪技术探讨高寒草甸土壤有机碳更新周期和 CO2 通量. 研究得出海北

站高寒草甸生态系统土壤有机碳储量在 22.12×104 ~30.75×104 kgC·hm−2 之间, 平均为 26.86×104 
kgC·hm−2. 高寒草甸土壤有机碳的更新周期从表层的 45~73 a 随深度增加到数百年甚至数千年或

更长. 高寒草甸生态系统土壤呼吸的 CO2 通量变化于 103.24~254.93 gC·m−2·a−1 之间, 平均为

191.23 gC·m−2·a−1. 土壤有机质分解产生的CO2通量变化于 73.3 ~181 gC·m−2·a−1之间. 矮嵩草草甸

土壤 30%以上的有机碳贮存在土壤表层(0~10 cm)的活动碳库中, 土壤有机质更新产生的 CO2 占

整个剖面有机质更新产生的 CO2 通量的 72.8%~81.23%. 响应于全球变暖, 青藏高原高寒草甸生

态系统土壤有机碳的储量、流量、归宿变化等问题有待进一步研究. 

关键词    青藏高原  高寒草甸  土壤有机碳  CO2 通量  14C 信号 

土壤圈贮存的有机碳量约是目前大气储量的 2
倍、陆地植被储量的 3 倍[1]. 土壤碳循环是陆地生态

系统物质循环和能量流动的基础, 也是全球碳循环

的重要组成部分. 每年土壤呼吸释放到大气中的 CO2

是化石燃料燃烧释放的 CO2 的 10 倍多[2], 其中土壤

有机碳(SOC)分解释放的 CO2 大约占陆地生态系统-
大气之间交换的CO2的 2/3[3]. 因此, 土壤碳库大小的

任何变化对改变大气 CO2 浓度和全球气候具有巨大

的潜力, 可视为大气 CO2 的重要源和汇[4]. 占地球陆

地表面积 1.69%的青藏高原是世界上海拔最高、面积

最大而独特的生态系统, 是北半球气候格局的启动

区和调节器, 是全球变化的敏感区, 在中国甚至全球

的碳汇管理和生态环境建设中起着举足轻重的作用. 
因此, 青藏高原生态系统的土壤碳储量及其平衡研

究引起了人们的关注, 但是由于计算方法和数据来

源不同, 所得结论不尽一致[5~17]. 而且基于生态系统

功能过程的土壤碳贮存量和碳排放量研究较少[8,10,17], 
关于土壤有机碳的驻留时间、土壤有机质分解产生的

CO2 通量研究尚属空白. 高寒草甸是青藏高原生态系

统的主要组成部分之一. 研究高寒草甸土壤有机碳

库的大小及变化是了解高寒草甸生态系统土壤-大气

间碳交换的先决条件, 有助于探讨减少人为碳排放、

增加土壤碳贮存、延长土壤碳驻留时间等问题和认识

青藏高原在全球碳循环中的功能及其对全球变化的

贡献与响应.  
本文选择位于青藏高原东北隅的中国科学院海

北高寒草甸生态系统定位研究站(简称海北站, 下同)
区具有代表性的 4 个高寒草甸土壤剖面进行高分辨

率采样, 测定土壤有机碳及其 14C 信号; 应用 14C 示

踪技术探讨高寒草甸 SOC 库的更新周期和土壤 CO2

释放的动态变化过程, 为区域碳循环研究和预测青

藏高原土壤所累积的丰富碳素对全球气候变暖的响
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应与反馈提供基础数据.  

1  研究区概况 
海北站位于青藏高原东北隅, 祁连山东段冷龙

岭南麓 , 大通河河谷西北部 . 地理位置为 37°29′~ 
37°45′N, 101°12′~101°33′E(图 1). 站区内地势开阔, 
多滩地和低丘, 海拔高度 3200~3600 m. 气候寒冷湿

润, 年平均气温−1.7℃, 多年平均降水量 580 mm 左

右; 年内无绝对无霜期, 相对无霜期 20 d左右. 7月份

仍出现霜冻、结冰、降雪(雨夹雪)等天气现象. 自然

植被为高寒草甸, 土壤属于寒冻雏形土(Cryic Cam-
bisols)(以前称高山草甸土), 母质为洪积-冲积物、坡

积残积物及古冰水沉积物. 属以自然放牧为主的纯

牧区, 土壤基本保持自然状态[18].  
高寒草甸(高寒草本植物草甸和高寒灌丛草甸)

是晚新生代青藏高原隆升后, 在高寒气候条件下演

生的独特的自然植被类型之一, 广泛分布于青藏高

原东部, 构成特殊的高原地带性[19]与山地垂直地带

性的主要植被类型, 是中国重要的草场资源. 在高寒

灌丛组成中, 主要由北温带寒温性落叶阔叶灌木金

露梅(Dasiphora fruticosa)和青藏高原特有种山生柳

(Salix oritrepha), 狭叶鲜卑花(Sibiraea angustata)等
组成; 高寒草本植物草甸可分为草原化草甸, 真草甸

(包括矮嵩草(Kobresia humilis)草甸, 线叶嵩草(Kobr- 
esia capillifolia)草甸和垂穗披碱草(Elymus nutans)草 

甸)和沼泽化草甸. 金露梅灌丛草甸和矮嵩草草甸是

海北站分布最普遍的两种高寒草甸类型. 金露梅灌

丛草甸主要分布在山地阴坡、潮湿的滩地、山麓洪积

扇、河流低阶地和海拔 3800 m 以上的山地阳坡. 矮
嵩草草甸主要分布在排水良好的滩地、宽谷、坡麓和

山地的半阴半阳坡[20]. 为了认识植被类型、地形和人

类活动对高寒草甸土壤碳循环的影响, 我们于 2003
年 7 月在海北站区选择具有代表性的金露梅灌丛草

甸、矮嵩草草甸(滩地矮嵩草草甸和缓坡地矮嵩草草

甸)3 个自然高寒草甸生态系统和 1 个人工种植的燕

麦(Arrhenatherum elatius)草地(1978 年以前是自然矮

嵩草草甸, 1978 年开始种植优良牧草燕麦, 每年春季

翻耕 20~30 cm 深, 5 月下旬播种、追施尿素、牛羊粪, 
9 月中旬收割), 在每种生态系统中随机开挖土壤剖

面进行高分辨率采样(图 1). 表 1 列出研究样地的主

要特征. 

2  材料与方法 

2.1  样品采集 

首先在选取样地开挖一探坑(100 cm×80 cm×150 
cm), 在探坑一侧面选取采样柱位置, 削平采样柱侧

面, 贴地面铲除采样柱表面(50 cm×50 cm)的植物和

凋落物, 然后用不锈钢采样刀和铲进行采样. 采取高

分辨率垂直连续采样法, 采样深度为 100 cm. 0~30 
cm 采样间隔为 2 cm, 30~60 cm 采样间隔为 5 cm,  

 
图 1  研究区位置略图 

1. 滩地矮嵩草草甸草毡寒冻雏形土剖面(简称为 ASCⅠ, 下同); 2. 缓坡地矮嵩草草甸草毡寒冻雏形土剖面(简称为 ASCⅡ, 下同); 3. 高寒灌丛草

甸暗沃寒冻雏形土剖面(简称 JLM 剖面, 下同); 4. 燕麦草地土壤剖面(简称 YMC 剖面, 下同) 
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表 1  研究样地的主要特征  

a) 

生态系统类型 建群种 地理位置 海拔高度/m 土地类型 地上生物量/ 
kg·m−2·a−1 

利用 
状况 

滩地矮嵩草草甸 矮嵩草 3220 滩地 0.35 
缓坡地矮嵩草草甸 矮嵩草 

37°37'N, 101°19'E
3230 半阳缓坡地坡度 5°~7°  

金露梅灌丛草甸 金露梅 37°40' N, 101°19' E 3352 滩地 0.27 

冬春季轻度 
自由放牧 

燕麦草地 燕麦 37°37'N, 101°19'E 3220 滩地 2.31(鲜) 割草 
a) 数据来源文献[18,21] 

 
60~80 cm 采样间隔为 10 cm, 80~100 cm 采样间隔为

20 cm. 每个剖面共采集样品 24 个, 每个样品的重量

为 1.5~2.0 kg. 

2.2  测定方法 

2.2.1  土壤有机碳含量的测定 

将风干的土壤样品混合均匀, 用 1 mm 的筛子除

去枯枝叶和毛细根. 用电子天平(AB104-N, Produced 
by Mettler-Toledo Group, d = 0.0001 g)称 10~200 mg
土壤样品, 加 10%的盐酸充分反应, 除去碳酸盐; 用
蒸馏水反复洗涤样品至中性; 烘干(温度 80℃); 加入

适量氧化铜 (CuO)和银丝 , 在真空条件下燃烧 15 
min(温度 800℃), 根据产生的 CO2 量计算出样品中 C
的百分含量[22,23]. 利用下式计算出第 i 层的土壤有机

碳含量 SOCi(kgC·hm−2):  

 410 ,i i iSOC C h ρ= × × ×  (1) 

式中, Ci 是样品中 C的百分含量(%), hi是土壤层的厚

度(m), ρ是土壤容重(g·cm−3). 计算时, 选用高山草甸

土的平均容重值, 为 1.20 g·cm−3[14].  

研究区某一生态系统单位面积土壤的有机碳储

量 SOCt(kgC·hm−2)为 

 

1
,

k

t i
i

SOC SOC
=

= ∑ ( k =1, 2, 3,…, 24). (2) 

2.2.2  土壤有机质 14C 含量的测定 

取适量风干的土壤样品(110~500 g), 除去枯枝

叶和毛细根, 加 10%的盐酸充分反应, 除去碳酸盐; 
用蒸馏水反复洗涤样品至中性; 烘干(温度 105℃), 
在真空条件下经过系列反应  

土壤样品+O2 800 C°
⎯⎯⎯→燃烧 CO2 

2CO2 + 10Li = 4Li2O + Li2C2 

Li2C2 + 2H2O = C2H2 +2LiOH 
在硅铝胶附载氧化铬 (CrO3-Al2O3-SiO2)催化剂

的作用下聚合成液体苯  
3C2H2

催化剂 C6H6 

将合成的液体苯放置 30 d 左右, 待半衰期较短

的放射性氡衰变完毕 , 将苯放入 WALLAC 1220 
QuantulusTM 超低本底液体闪烁计数谱仪中精确测量
14C 的放射性(分析精度为 1%).  

土壤 14C含量是碳输入速率和有机质更新变化的

结果. 14C 数据用Δ 14C 表示. Δ14C < 0, 表示碳在土壤

中驻留了足够长的时间, 能够反映宇宙成因的 14C 的

衰变过程; Δ 14C > 0 指示土壤中有大量的大气核试验

产生的 14C(“核爆”14C)[24]. Δ 14C值可以根据(3)式计算: 

 14 SN

abs
1 1000

A
C

A
⎛ ⎞

Δ = − ×⎜ ⎟
⎝ ⎠

‰, (3) 

式中, ASN 是经同位素分馏效应校正后的样品放射性

比度, Aabs 是绝对国际现代碳标准的放射性比度(等于

国际现代碳标准(NBS 草酸标准, SRM-4990)1950 年

的 14C 放射性比度的 95%, 相对于 PDB, δ 13C = 
−19‰)[25].  

上述实验均在中国科学院广州地球化学研究所
14C 实验室完成.  
2.2.3  土壤 CO2通量的估算 

活植物通过光合作用与大气交换 14C, 与同时期

大气有大约相同的 14C 丰度. 植物死亡后, 就不再从

大气吸收 14C, 而已有的 14C 原子因放射性衰变而减

少. 因此, SOC 的 14C 含量可作为“时钟”来估算 SOC
的平均驻留时间和土壤有机质分解释放的 CO2 量.  

早在 1960s 末 14C 测年法就应用于土壤腐殖质研

究[26], 碳同位素作为研究土壤碳循环的理想示踪剂

始于 1970s 末[27], 之后得以广泛应用. 14C 示踪技术可

以在不同时间尺度上研究土壤碳动力学, 尤其是 大
气“核爆”14C 作为研究土壤有机质(SOM)更新的有效

示踪剂[24, 27~29]. 1954~1962 年期间, 大气核试验产生

了大量的 14C. 1963 年禁止大气核试验谈判后不久, 
北半球 14CO2 浓度是自然平衡值的 2 倍左右. 之后由

于海洋和陆地生物圈的吸收以及化石燃料燃烧释放

的不含 14C 的 CO2 的稀释, 大气Δ14C 值稳定地减   
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少[24,30,31]. 但是目前仍高于大气核试验前[32].  
SOM 的 14C 含量受控于: ①大气 14C 的加入, ②

SOM 分解释放 14C 和③14C 的自然衰变. 受大气“核
爆”14C 的影响, 土壤剖面上部的Δ14C 值>0, 无法直接

测定其表观 14C 年龄. 为了量化表层 SOM 的更新周 
期, 我们利用Cherkinsky 等[33]提出的数学模型计算受

大气“核爆”14C 影响的 SOM 的分解速率. 该模型的数

学表达式为:  
 0( ) ( 1) ( ) ( 1) ( ),A t A t m A t mA tλ= − − + × − +  (4) 

 
abs

1955 ,A m
A m λ

=
+

（ ）  (5) 

式中, A(t): t 年 SOM 的 14C 放射性比度, A(t−1): t−1 年

SOM 的 14C 放射性比度, Ao(t): t 年大气 14C 的放射性

比度, m(a−1): SOM 的分解速率, λ(a−1): 14C 的衰变常数, 
λ = 1/8033, Aabs 是绝对国际现代碳标准放射性比度, 
A(1955): 1955 年 SOM 的 14C 放射性比度.  

考虑到当年植物吸收的大气 14C不可能当年加入

到土壤中, 根据野外对地表凋落物的观察和室内对

根系组成的分析, 考虑研究地区的自然环境特征, 假
设其推迟一年, 本文实际计算时, (4)式中的 Ao(t)改为

Ao(t−1).  
根据 Levin 等[32]的大气 CO2 的Δ14C 值, 推出

1977 年以来大气 14C 含量的变化方程 

 0.0614( 1976)354.03exp ,tY − −=  (R2 = 0.9958, n = 20)  (6) 

式中, Y 是 t 年(>1977)大气 CO2 的Δ14C 值(‰). 根据 
(6)式计算出 1997 年以来大气 14C 值, 然后根据Δ14C
和 pM的定义, 求出 t年大气 14C的放射性比度(pMC).  

采用迭代法计算出采样前一年(2002 年)SOM 的
14C 放射性比度 . 首先赋予 m 值 , 用 (5)式计算出

A(1955), 再将 m 值和 A(1955)代入(4)式, 变换 m 值, 
直到计算的 A(2002)近似于实测值 (计算精度为

0.00002 a−1), m 值即为所求.  
当样品的Δ14C 值<0, 即仪器可以直接测出其所

在层位的表观年龄时, “核爆”14C 的影响可忽略不计. 
这些土壤层可以被认为是处于相对稳定状态. 根据 
(5)式和Δ14C 的定义, 这些土壤层的有机质更新速率

(m)可按下式计算[34]:  

 14
10001 ,m

C
λ ⎛ ⎞= − +⎜ ⎟Δ⎝ ⎠

 (7) 

式中λ(a−1)是 14C 的衰变常数, λ = 1/8033.  
土壤有机质的更新周期 T(a):  

 1 ,T
m

=  (8) 

土壤剖面单层土壤有机质更新过程中产生的

CO2 可根据下式计算:  
 ,iF h C mρ= × × ×  (9) 

式中, Fi: 单层土壤CO2产量, 单位: gC·cm−2·a−1; i = 1, 
2, 3, …, 24; h: 单层土壤厚度, 单位: cm; ρ: 土壤容

重, 为 1.20 g·cm−3[14]; C: 土壤有机碳含量(%); m: 土
壤有机质分解速率, 单位: a−1.  

研究区某一生态系统土壤有机质更新过程中产

生的 CO2 通量 Ft(gC·m−2·a−1), 可根据下式计算: 

 

1
,

k

t i
i

F F
=

= ∑  (k =1, 2, 3,…, 24). (10) 

3  结果与讨论 

3.1  不同生态系统的土壤有机碳贮存量 

研究区不同生态系统 SOC 含量及其随深度的变

化差异明显(表 2, 图 2), 其中金露梅灌丛草甸的 SOC
含量最高. 3 个自然生态系统土壤(ASCⅠ剖面、ASC 
Ⅱ剖面和 JLM 剖面)表层(0~10 cm)SOC 含量分别是

7.07×104 kgC hm−2 或占整个剖面土壤有机碳总量的

32%, 8.16×104 kgC·hm−2 或 34%, 8.59×104 kgC·hm−2 或

28%, 且随深度增加显著减少; 在相应深度 YMC 剖

面只有5.29×104 kgC·hm−2或17%, 耕作活动导致土壤

表层 SOC 减少 25.18%. 10 cm 以下矮嵩草草甸 SOC
含量小于燕麦草土壤的相应值, 与这两种土壤中根

系生物量的垂直分布特征一致, 是由浅根系的矮嵩

草转变为较深根系的燕麦草导致的浅层碳向土壤深

层移动所致. 矮嵩草草甸的根系生物量主要集中在

土壤表层, 占土壤根系总量的 67.29%~69.7%, 10 cm
以下迅速减少. 而燕麦草土壤表层根系生物量较少, 
仅占土壤根系总量的 43%, 10~55 cm 根系生物量较

多.  
关于研究区 SOC含量的报道有的是采用 SOM含

量表示[35,36], 由 SOM 含量乘以 Bemmelen 换算系数

(即 0.58)求得 SOC 含量. 本文对研究区不同生态系统

SOC 含量测定值与其他人的研究结果存在差异(表 3). 
这是由于测量方法、测量深度的差异所致. 

研究区不同生态系统的 SOC 储量(SOCt)存在较

大差异, 从大到小依次是 30.75×104 kgC·hm−2(金露梅 
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表 2  高寒草甸土壤有机碳含量 
有机碳含量/104·kgC·hm−2 

深度/cm 
ASCⅠ ASCⅡ JLM YMC 

0~2 2.45 1.80 2.57 1.06 
2~4 1.51 1.79 1.80 1.04 
4~6 1.28 1.58 1.70 0.92 
6~8 0.97 1.42 1.18 0.99 

8~10 0.85 1.57 1.33 1.28 
10~12 0.78 1.34 1.31 1.10 
12~14 0.69 1.16 1.10 0.95 
14~16 0.66 1.04 1.04 1.18 
16~18 0.40 1.00 0.87 1.15 
18~20 0.75 0.85 0.87 1.24 
20~22 0.67 0.91 0.81 1.20 
22~24 0.58 0.68 0.78 1.04 
24~26 0.61 0.62 0.75 1.03 
26~28 0.63 0.59 0.70 0.90 
28~30 0.58 0.53 0.67 0.89 
30~35 1.30 1.25 1.93 1.92 
35~40 1.07 1.00 1.46 1.91 
40~45 0.94 1.01 1.31 1.97 
45~50 0.91 0.89 1.26 1.44 
50~55 0.77 1.05 1.13 1.24 
55~60 0.66 0.32 1.10 1.09 
60~70 1.16 0.57 1.77 1.89 
70~80 0.70 0.39 1.54 1.42 

80~100 1.18 0.95 1.76 1.41 

 
灌丛草甸)、30.24×104 kgC·hm−2(燕麦草)、24.32×104 

kgC·hm−2(缓坡矮嵩草草甸)和 22.12×104 kgC·hm−2(滩
地矮嵩草草甸 )(图 3). 研究区  SOCt 的平均值为

26.86×104 kgC·hm−2. 
SOC 主要来源于植物、动物、微生物残体及其

排泄物、分泌物、部分分解产物. 在特定生态系统中, 
SOC 库的变化主要受初级生产量的输入过程与分解

过程的制约. 不同植被组成可以形成特定的土壤表

层和土壤层内微气候, 影响凋落物和根系的分解速

率, 在一定程度上控制着 SOC的形成和分解过程, 从
而造成高寒草甸生态系统之间及同一生态系统内各

土层间 SOC 贮存量的差异[39]. 金露梅灌丛草甸 SOC
贮存量较高是由于根系生物量较高(27947 kg·hm−2)和
较低土壤温度(0~20 cm 整层年平均温度为 1.83℃)、
较大土壤湿度(年平均为 30%)及较长冻结时间耦合作

用造成的 SOC 分解缓慢所致; 矮嵩草草甸 SOC 贮存

量较低是由于根系生物量较低(25745 kg·hm−2)和较高

土壤温度(0~20 cm 整层年平均温度为 3.15℃)、较低

土壤湿度(年平均为 28%)[18]和较短的冻结时间造成

SOC 分解较快所致; 而燕麦草土壤表层 SOC 含量较

低则是由于耕作活动导致土壤表层积累的枯枝落叶

和根系减少, 土壤升温快, 湿度减小, 通气条件得以

改善, 致使 SOM 的分解速率加快, 且 SOM 向深处迁 
 

 
 

图 2  研究区不同生态系统 SOC 含量随深度的变化 
(a) ASCⅠ剖面; (b) ASCⅡ剖面; (c) JLM 剖面; (d) YMC 剖面 



 
 
 
 

 
558 中国科学 D 辑 地球科学 第 37 卷 

 

 

 

表 3  研究区土壤有机碳含量测定结果比较 a) 
深度/cm 0~4 0~10 0~20 4~24 10~20 20~40 24~45 45~70 文献 

82.67   31.75   21.87 12.19 本文 
 50.17   45.37 29.67   [35] 
  61.13   27.67   [36] 

ASC 

101.00   40.20   20.40 5.60 [37] 
91.19   42.61   24.29 18.27 本文 JLM 

  119.65   74.36   [36] 
a) 土壤有机碳含量单位为 g·kg−1. 高山草甸土有机碳含量为 70.30 g·kg−1, 深度不详[38] 

 

 
 

图 3  研究区不同生态系统的 SOCt 比较 
 
移等所导致. 表层以下燕麦草土壤根系生物量较多, 
SOC 分解缓慢, 翻埋的地表凋落物、根茬和未分解牛

羊粪等共同作用使得 10 cm 以下土壤层的碳输入增

多, 致使燕麦草的 SOCt 大于滩地矮嵩草草甸. 
本文对研究区单位面积 SOC 储量的估算值显著

小于其他研究者对寒冻雏形土的估算结果(分别为

36.50 kgC·m−2(82.9 cm)[11], 53.13 kgC·m−2(青海区, 65 
cm)[12]和 50.25 kgC·m−2(80 cm)[14]). 这是由于不同亚

类寒冻雏形土表层有机碳含量差异较大(例如草毡寒

冻雏形土表层有机碳含量为 58~87 g·kg−1, 暗沃寒冻

雏形土为 58~116 g·kg−1[37]), 计算时选取的土壤剖面

个数相差较多、土壤深度不统一、计算方法有别等因

素所致.  

3.2  SOC 贮存量的比较 

比较发现, 研究区 SOCt显著大于温带草原土壤、

热带人工草地土壤的相应值(图 4). 这是海北站区海

拔高, 年平均温度较低, 土壤相对湿度较大, 土壤冻

结时间长等条件有利于土壤有机质的积累; 而干且

暖的温带草原和湿热的热带草地则促使 SOC 分解所

致. 研究区 SOCt 亦明显高于不同气候带森林生态系

统土壤的 SOCt 值, 揭示出 SOCt 受地理位置、海拔高

度和植被类型等因素的综合制约, 同时也进一步证

实了青藏高原的高寒环境对 SOC 的积累起着积极的

作用. 因此, 高寒草甸土壤碳库在中国乃至全球土壤

碳库中都占有十分重要的地位[11].  

 
图 4  不同生态系统土壤有机碳储量的比较 

DXC(43°00′N, 117°29′E)和 GYC(43°34′N, 116°40′E)代表内蒙古温带草

原土壤; Forest1 是青藏高原东缘贡嘎山亚高山森林土壤[40]; Forest2 是

中国东北东部帽儿山森林土壤(45°24 ′N, 127°40 ′E)[41]; Forest3 和

Pasture 是北美洲哥斯达黎加大西洋区土壤, Forest3 是热带雨林土壤, 
Pasture 是 25 年前热带雨林被砍伐后种植的热带牧草土壤[23] 

3.3  土壤有机质的更新周期 

研究区不同生态系统土壤有机质的 14C含量及其

随深度的递减均有明显差别(图 5). 研究区土壤表层

(0~4 cm)的Δ14C 值>0, 且缓坡矮嵩草草甸土壤和滩地

矮嵩草草甸土壤的Δ14C 值(108‰~148‰)显著大于金

露梅灌丛草甸土壤和燕麦草土壤的相应值 (3‰~ 
40‰), 指示“核爆”14C 的穿透深度大约为 4 cm; 10 cm
以下, SOM 的Δ14C<0. 金露梅灌丛草甸土壤的Δ14C 值

(10 cm 以下)大于滩地矮嵩草草甸土壤的Δ14C 值. 这
是由于金露梅灌丛为深根系植物, 10 cm 以下金露梅

灌丛草甸土壤的根系较多, 碳输入量增加所致. 燕麦

草土壤表层的Δ14C 值较小; 向下 10~55 cm, 富集 14C,  
Δ14C 值大于滩地矮嵩草草甸土壤的相应值, 暗示着

这一深度年轻碳输入量增加. 这是由于耕作活动导  
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图 5  研究区不同生态系统 SOM 的 14C 含量 

(a) ASCⅠ剖面; (b) ASCⅡ剖面; (c) JLM 剖面; (d) YMC 剖面 

 
致燕麦草土壤表层年轻碳输入较少且分解较快以及

深层老碳的混合, 出现贫 14C; 10~55 cm, 富集 14C, 
是由于这一深度根生物量增加导致的年轻碳增加和

部分表层的年轻碳以溶解或颗粒碳的形式向下运移

共同作用的结果[22]. 
更新较快的土壤有机质的Δ14C 值偏正, 更新缓

慢和稳定状态的土壤有机质的Δ14C 值偏负[24]. 根据

这一原则, 研究区表层(0~4 cm)土壤 14C 含量的分布

特征揭示了矮嵩草草甸土壤有机碳更新最快, 金露

梅灌丛草甸土壤次之, 燕麦草土壤最慢.  
根据 (8)式 , 我们估算了研究区各类生态系统

SOM的更新周期(表 4, 图 6). 缓坡矮嵩草草甸土壤和

滩地矮嵩草草甸土壤表层(0~4 cm)SOC 更新较快, 更
新周期为 45~73 a, 同一深度金露梅灌丛草甸土壤有

机质的更新周期为 171~239 a, 向下随深度增加到数

百年甚至到数千年或更长. 矮嵩草草甸土壤表层有

机碳的更新周期较短意味着表层 SOC 库对气候变化

或土地利用变化的响应较敏感. 

表 4  高寒草甸土壤有机质的更新周期 
更新周期/a 

深度/cm 
ASCⅠ ASCⅡ JLM YMC 

0~2 47 73 171 171 
2~4 45 53 239 294 
4~6 102 54 246 147 
6~8 167 71 474 235 

8~10 898 149 386 129 
10~12 1275 221 682 272 
12~14 791 738 935 181 
14~16 1081 494 403 295 
16~18 1209 131 975 247 
18~20 1602 476 973 292 
20~22 1256 1025 1015 278 
22~24 1465 1247 1194 406 
24~26 1319 2066 1654 545 
26~28 1517 1773 2450 761 
28~30 2031 2626 1582 1030 
30~35 2102 2895 1337 830 
35~40 3400 3382 2012 750 
40~45 3866 4656 1786 1482 
45~50 4759 3927 2037 3245 
50~55 4191 4437 2522 4296 
55~60 5319 6464 2407 5879 
60~70 14155 12780 3204 8970 
70~80 9860 6311 2283 9027 

80~100 9527 8695 4768 11875 
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图 6  研究区不同生态系统 SOM 的更新周期 

(a) ASCⅠ剖面; (b) ASCⅡ剖面; (c) JLM 剖面; (d) YMC 剖面 

 
燕麦草土壤表层有机质的更新周期为 171~294  

a, 比相应自然土壤有机质的更新周期长, 这与用模

型计算得出的农业土壤表层有机碳更新周期长于自

然草地土壤的结论一致 [22]. 耕作活动导致燕麦草土

壤表层凋落物覆盖减少, SOM 分解加快, 一部分被农

作物吸收、一部分被淋溶, 加上较深层老碳的混合作

用, 使得燕麦草土壤表层有机碳惰性组分含量比较

高, 进而导致土壤表层有机碳更新周期较长.  
SOM 是由更新周期不同的组分组成的复杂系统. 

在土壤碳循环研究中根据有机质的更新周期一般把

SOC 库分为 3 个碳库(“活动”、“慢”和“稳定”碳库)或
者“快循环”碳库(“活动”碳库+“慢”碳库)和“稳定”碳
库 [4]或者“活动”碳库和“稳定”碳库 [22]. 由于土壤结

构、土壤小气候(土壤温度、土壤水分)、植被、土地

利用方式和强度以及地貌部位的差异, 研究区不同

生态系统的土壤碳库组成存在差别. 缓坡矮嵩草草

甸土壤“活动”碳库(t < 100 a, 下同)占土壤总碳库的

8%, 滩地矮嵩草草甸土壤“活动”碳库占 4%, 金露梅

灌丛草甸土壤和燕麦草土壤缺失“活动”碳库, 土壤碳

主要由慢组分(100 a < t < 1000 a)和“稳定”组分(t > 
1000 a)碳库组成.  

快循环碳的更新周期随气候和植被的变化而变 
化[4]. 研究区表层土壤的有机碳驻留时间(45~73 a)明
显大于北美洲内华达山西坡自然草地土壤(7.4 a)[22]和

中国亚热带森林土壤(1.6~7 a)[34]以及全球 SOC 的平均

驻留时间(22 a)[42]或(32 a)[43]. 这是研究区高寒的生态

环境使得土壤温度较低, 微生物活动较弱导致的土壤

有机质分解速率较慢所致. 高寒的生态环境是青藏高

原高寒草甸土壤有机碳储量巨大的主要原因之一.  

3.4  土壤有机质分解产生的 CO2通量 

土壤呼吸是土壤圈向大气圈输出 CO2 的唯一途
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径, 是大气 CO2 的重要来源之一. 土壤呼吸是指土壤

中产生CO2的所有代谢过程, 这些过程包括土壤微生

物呼吸(有机质的微生物分解)、根呼吸和土壤动物的

呼吸等生物过程以及含碳物质化学氧化的非生物过

程[43]. 其中生物过程占主导地位[44]. 根据(10)式估算

的研究区土壤有机质分解产生的 CO2 通量变化于

73.3 ~181 gC·m−2·a−1 之间. 不同生态系统土壤有机质

分解产生的 C O 2 通量从大到小依次是 1 8 1 
gC·m−2 ·a−1(滩地矮嵩草草甸)、177.8 gC·m−2·a−1(缓坡

矮嵩草草甸)、 111 gC·m−2·a−1(金露梅灌丛草甸)和
73.3 gC·m−2·a−1(燕麦草). 各类生态系统单层土壤有

机质更新产生的 CO2 量随深度增加而减小(图 7). 不
同生态系统表层土壤(0~10 cm)有机质更新产生的

CO2 占整个剖面土壤有机质分解产生的 CO2 通量的

比例存在显著差异. 滩地矮嵩草草甸土壤表层有机

质更新产生的 CO2 占整个剖面 CO2 通量的 81.23%, 
缓坡矮嵩草草甸土壤为 72.8%, 金露梅灌丛草甸土壤

为 43.78%, 燕麦草土壤为 40.38%. 这揭示高寒草甸

生态系统土壤表层有机质更新产生的 CO2 是土壤剖

面 CO2 通量的主要贡献者, 矮嵩草草甸土壤尤为突 

出. 金露梅灌丛草甸土壤和燕麦草土壤有机质更新

产生的 CO2 量随深度缓慢减少, 与 SOC 含量随深度

的变化特征一致. 
由于不同生态系统在土壤微气候条件、生物活

性、土壤理化性状及人类影响程度等方面的不同 , 
SOM 分解速率存在明显差异, 矮嵩草草甸表层土壤

(0~10 cm)有机质分解速率(0.0011~0.02216 a−1)均明

显大于金露梅灌丛草甸土壤和燕麦草土壤(0.0021~ 
0.0077 a−1); 而 10~60 cm 深度, 后二者各层土壤有机

质分解速率明显偏高; 另一方面, 地表植被凋落物和

地下根系是土壤表层及其以下各层土壤有机质的主

要来源. 矮嵩草草甸、金露梅灌丛草甸和燕麦草的凋

落物数量和化学成分不同, 也是导致土壤有机碳含

量及其分解速率差异的原因之一.  

迄今, 研究报道的根系呼吸和土壤有机质分解的

异养呼吸对土壤 CO2通量的贡献还不确定. 有的研究

得出根系呼吸的贡献率大约为 30%~70%[43,45]; 中国东

北森林生态系统土壤根系呼吸的贡献率平均为 29%[41]. 
全球尺度上, 土壤 CO2 通量与年平均气温和年平均 
降水量正相关 [43]. 研究地区年平均气温(−1.7℃)和 

 
 

图 7  研究区各类生态系统单层土壤 CO2 量 

(a) ASCⅠ剖面; (b) ASCⅡ剖面; (c) JLM 剖面; (d) YMC 剖面 
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降水量(580 mm)均低于东北森林生态系统所在地的

相应值(分别是 2.7℃和 600~800 mm), 且植物生长期

仅有 5 个月(5~9 月), 非生长期长达 7 个月, 土壤冻结

时间较长, 11 月上旬至翌年 2 月中旬土壤 CO2 出现

负排放, 即土壤处于对大气 CO2 的吸收时 期[10]. 据
此可以认为研究区土壤根系呼吸对土壤 CO2 通量的

贡献率应小于 29%. 假设土壤呼吸完全由根系呼吸

和土壤有机质分解的异养呼吸组成, 研究区土壤根

系呼吸的平均贡献率以 29%计算, 则可以估算出研

究区不同生态系统的土壤 CO2 通量从大到小依次是: 
254.93 gC·m−2·a−1( 滩 地 矮 嵩 草 草 甸 ) 、  250.42 
gC·m−2·a−1(缓坡矮嵩草草甸)、156.34 gC·m−2·a−1(金露

梅灌丛草甸)和  103.24 gC·m−2·a−1(燕麦草). 平均为

191.23 gC·m−2·a−1. 矮嵩草草甸生态系统土壤的 CO2

通量大于金露梅灌丛草甸土壤的CO2通量, 这与他人

的研究结果一致 [10], 但是在数值上小于曹广民等[10]

的研究结果(分别是 663 和 661 gC·m−2 ·a−1). 研究区土

壤 CO2 通量高于苔原生态系统土壤 CO2 通量 (60 
gC·m−2·a−1), 显著低于相近纬度、低海拔的北美大草

原 (38°50′N, 92°02′W) 土 壤 CO2 通 量 (457~488 
gC·m−2·a−1)[43]和中国温带典型草原土壤 CO2 通量

(390~866 gC·m−2·a−1)[46]. 这是由于青藏高原的高寒环

境所导致的.  
随着全球气候变暖, 大气 CO2 的施肥效应将促

使高寒草甸生态系统地上部分固碳量增加, 有利于

土壤上部根和有机质的积累. 但是研究发现, 北极苔

原生态系统因施肥效应导致土壤深部有机质分解大

于地上植物产量, 造成生态系统 20 多年净损失 2000 
gC·m−2 [47]. 因此, 响应于气候变暖, 青藏高原高寒草

甸生态系统 SOC 储量、流量、归宿变化等问题有待

进一步研究.  

4  结论 
青藏高原的高寒环境对 SOC 的积累起着积极的

作用. 高寒草甸生态系统 SOC 储量变化于 22.12×104 
~30.75×104 kgC·hm−2 之 间 , 平 均 为 26.86×104 
kgC·hm−2. 高寒草甸土壤碳库在中国乃至全球土壤碳

库中都占有十分重要的地位.  
高寒草甸土壤有机碳库的更新周期从表层的

45~73 a 随深度增加到数百年甚至数千年或更长. 尤
其是矮嵩草草甸生态系统 30%以上的 SOC 贮存在土

壤表层的活动碳库中, 对全球变暖响应敏感. 因此, 

随着全球变暖, 加强矮嵩草草甸生态系统的保护非

常必要.  
土壤环境特征和植被类型是制约土壤有机碳库

大小及其变化的主要因素. 高寒草甸生态系统土壤

CO2 通量变化于 103.24~254.93 gC·m−2·a−1 之间, 平均

为 191.23 gC·m−2·a−1. 土壤有机质分解产生的 CO2 通

量变化于 73.3~181 gC·m−2·a−1 之间. 土壤表层(0~10 
cm)有机质更新产生的 CO2 是土壤 CO2通量的主要贡

献者.  
响应于气候变暖, 青藏高原高寒草甸生态系统

SOC 的储量、流量、归宿变化等问题有待进一步研究.  

致谢    感谢审稿专家对本文提出了有价值的修改

建议.  
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