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１５０００ 年以来若尔盖高原泥炭地发育及其碳动态
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摘要：高海拔泥炭地是维护高原气候环境稳定重要生态系统，由于兼具高海拔和高寒的特点，对气候变化尤为敏感和脆弱。 若

尔盖高原泥炭地是中国高海拔泥炭地集中分布区，碳储量丰富，由于方法学差异及数据缺乏，其碳储量估算仍存在一定程度的

不确定性，对长时间尺度碳通量的模拟研究还较为匮乏。 因此，以若尔盖高原泥炭地为研究对象，基于若尔盖高原泥炭地每千

年的面积变化和碳累积速率重新评估若尔盖高原泥炭地碳储量，并利用泥炭分解模型和碳通量重建模型探讨了 １５０００ 年以来

若尔盖高原泥炭地碳通量动态。 研究结果表明，若尔盖高原泥炭地约从 １５０００ 年开始发育，发育高峰期在 １２０００—１００００ 年和

７０００—５０００ 年，泥炭累积速率范围为 ０．２２—１．３１ ｍｍ ／ ａ，平均值为 ０．５６ ｍｍ ／ ａ；碳累积速率范围为 １３．４—７７．２ ｇ Ｃ ｍ－２ ａ－１，平均碳

累积速率为 ３３．５ ｇ Ｃ ｍ－２ ａ－１，３０００ 年至今碳累积速率最高，７０００—６０００ 年是碳累积速率次峰值时期；１５０００ 年以来若尔盖高原

泥炭地碳储存量达 １．４ Ｐｇ（１ Ｐｇ＝ １０１５ ｇ），碳累积输入和碳累积释放分别为 ５．６ Ｐｇ 和 ４．２ Ｐｇ；净碳平衡平均值为 ０．０８７ Ｔｇ （１ Ｔｇ＝

１０１２ ｇ）Ｃ ／ ａ，峰值出现在 １１０００—１００００ 年为 ０．２９５ Ｐｇ；在 ６０００—２０００ 年若尔盖泥炭地出现微弱碳源，最大值出现在 ５０００—４０００

年， 约为－０．０３４ Ｐｇ， 净碳平衡在 １５０００—１１０００ 年和 ４０００ 年至今呈现上升趋势，而 １００００—４０００ 年整体呈现下降趋势。 总体而

言，若尔盖高原泥炭地碳储量丰富，是青藏高原东部重要的陆地生态系统碳库和碳汇，本研究将为我国高海拔泥炭地碳库保育

提供一定的理论和数据支撑。
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泥炭地是指泥炭土厚度至少为 ３０ ｃｍ 或有机质含量超过 ５０％的湿地［１］。 泥炭地是在土壤表层积水或者

过湿且地质长期稳定的环境下，植物残体大量积累，且分解作用受到抑制，泥炭土不断累积发育而成［１］。 泥

炭地作为陆地生态系统的重要碳汇，是通过植物光合作用和土壤呼吸储存和释放碳［２⁃６］，并以 ３％的陆地面积

储存了约全球三分之一的土壤碳［７⁃８］。 泥炭地作为单位面积碳储量最大和碳积累最快的陆地生态系统，对全

球气候有重要影响。 然而，气候变暖及人类活动使得泥炭地退化严重［９⁃１１］。 泥炭地的形成和发育主要受土壤

水分和温度的影响，土壌的水分和热量则主要取决于区域气候条件，地形、水文等因素，不同水热组合也并决

定了植物生物量的增长和分解［１２⁃１３］。 因此，泥炭形成和累积主要受到区域气候条件的影响。
气候变化必将导致大气和泥炭地之间的碳平衡发生变化，而碳通量变化将进一步反馈于气候变化。 泥炭

地作为大气二氧化碳（ＣＯ２）汇，直接影响了大气中 ＣＯ２ 浓度，泥炭地因此在全球碳循环中起着重要的作

用［７，１１］。 目前，泥炭地碳储量估算仍存在较大的不确定性，不确定性来源于土壤容重、泥炭深度、泥炭地面积、
土壤碳含量和泥炭地碳积累速率等参数的不确定性［９，１４⁃１６］。 泥炭深度不确定性最大，这是由于泥炭深度常常

缺乏数据，因此估算中往往忽略了泥炭深度的空间变化［８，１２，１６］。 近些年来国内外对泥炭地碳通量昼夜动态、
季节动态、年际动态的研究较多［１７⁃２１］，千年尺度通量的研究较为匮乏，因此重新评估泥炭地碳储量、探讨千年

尺度碳通量动态有助于理解全新世以来大气－生物圈之间碳交换和碳循环的过程。 然而，不同区域气候和环

境条件不同，泥炭地发育、碳累积速率、碳储量以及碳通量也不尽相同［８⁃９，１２⁃１３，２２⁃２３］，特别是高海拔区域的泥炭

地，其是维护高原生态系统和全球气候环境的稳定陆地碳库，海拔地理位置特殊，一直被认为是响应气候变化

的敏感区和预警区，因此探讨高海拔区域泥炭地碳动态变化有助于理解泥炭地对气候变化的响应。
若尔盖丘陵和盆地相间，地理环境、气候条件独特，地貌特殊［２４］；处于青藏高原东北缘，泥炭地面积达

４６０５ ｋｍ２［９，２５］，占中国泥炭地面积的 ４４％［２５］，是我国高原泥炭地的主要分布区。 该区域碳储量估算介于 ０．
５—１．４２ Ｐｇ 之间［９，１２，２５⁃２６］，仍存在较大不确定性，并且－缺乏全新世以来碳输入和碳释放两个重要碳动态过程

的相关研究。 因此，需进一步加强若尔盖高原泥炭地开始发育以来的碳储量研究，探讨该区域千年尺度碳通

量变化，为若尔盖高原泥炭地碳库保育与恢复提供科学支撑。

１　 研究区和研究方法

１．１　 研究区概况

　 　 若尔盖高原（３１．８—３４．８°Ｎ １００．３—１０３．６°Ｅ）位于青藏高原东部边缘，西临巴颜克拉山，东抵岷山，南至邛

２ 　 生　 态　 学　 报　 　 　 ３８ 卷　



ｈｔｔｐ： ／ ／ ｗｗｗ．ｅｃｏｌｏｇｉｃａ．ｃｎ

崃山，是青藏高原泥炭沼泽发育最典型的地区，海拔高度为 ３４００—３７００ ｍ［２４］，行政上隶属于四川省若尔盖县、
红原县、阿坝县，甘肃省玛曲县和碌曲县以及青海省久治县。 本研究区域年均气温为 ０．７—１．１℃，７ 月和 １ 月

分别是最高和最低气温月份，月平均值为 １０．８℃和－１０．６℃；年均降水量为 ６５７ ｍｍ，８６％ 降雨量集中于 ４—１０
月［２４］。 若尔盖高原受东南季风和西南季风的影响，属于高原寒温带湿润大陆性季风气候［２３，２７⁃２９］，对气候变化

非常的敏感。 其气候总特征为寒冷而潮湿，冬长而无夏；霜冻期长，生长季短；降水多，湿度大。 若尔盖高原泥

炭地分布面积最大且最具有代表性的沼泽植物主要有木里苔草 （ Ｃａｒｅｘ ｍｕｌｉｅｎｓｉｓ）、乌拉苔草 （ Ｃａｒｅｘ
ｍｅｙｅｒｉａｎａ）和藏嵩草 （Ｋｏｂｒｅｓｉａ ｔｉｂｅｔｉｃａ［２９］。

图 １　 若尔盖高原位置及样点分布图

Ｆｉｇ．１　 Ｌｏｃａｔｉｏｎ ｏｆ Ｚｏｉｇｅ ａｎｄ ｃｏｒｉｎｇ ｓｉｔｅｓ ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎ ｍａｐ

１．２　 数据来源

从已发表论文和出版书刊（附件）中收集了 ２２５ 个

土芯样点信息（图 １），包括样点经纬度、深度、基底年

龄、容重、碳含量以及若尔盖高原泥炭地面积。 收集的

数据满足以下标准：（１）泥炭剖面深度不少于 ３０ ｃｍ；
（２）泥炭剖面是连续的；（３）泥炭柱基底年龄作为开始

发育的年龄。 量化若尔盖高原泥炭地开始发育的时间

空间模式的基底１４Ｃ 年龄共 １３８ 个，这 １３８ 个基底１４Ｃ 年

龄统一使用 Ｉｎｔｃａｌ １３ 数据集进行校正［３０］。 日期用现代

的放射性碳年表示，把现在定义为 ＡＤ １９５０。
１．３　 研究方法

１．３．１　 碳储量估算方法

碳储量的估算是基于若尔盖高原泥炭地 １０００ 年间

隔的面积变化和每 １０００ 年的碳累积速率。 泥炭地的面积变化首先是以 ５００ 年为间隔，将 ２δ 为范围内的校准

年龄个数（９５％的概率）累加得到变化的频数，然后根据这些频数计算累积百分比，以获得泥炭地面积随时间

的变化；此方法是基于单个泥炭柱自最初形成以来在其范围内线性发育的假设。 泥炭的碳累积速率计算方法

如下［３１］：ＣＡＲ＝ ｒ ／ １０００×ｎ×ｃ；其中 ＣＡＲ 是碳累积速率（ｇ ｍ－２ ａ－１）；ｒ 是泥炭累积速率（ｍｍ ／ ａ）；ｎ 是干容重（ｇ
ｃｍ－３）；ｃ 是碳含量（ｇ Ｃ ｇ－１干重）。 本研究中泥炭柱剖面有干容重和碳含量实测值则使用实测值，没有实测干

容重和碳含量的剖面使用平均值 ０．２７ 和 ２１．９％ 。
１．３．２　 泥炭分解模型

泥炭分解模型［３２］基本表达式为 ｄＭ ／ ｄｔ＝ ρ－α×Ｍ，经变换得到解析式 Ｍ＝（ρ－α）×（１－ｅ－α × ｔ）。 式中，Ｍ 是实

测累积碳储量；ρ 是泥炭增长速率；α 是分解系数；ｔ 是时间。 此模型以实测累积碳储量为基础并假设 ρ 和 α
为常数，进而通过模拟得到拟合曲线和 ρ、α 的值。
１．３．３　 泥炭地碳通量重建方法

若尔盖高原泥炭地碳通量的重建基于以下方程式［３３］：ＮＣＵｔ ＝ ＮＣＰ ｔ ／ ｅ
－α × ｔ；ＮＣＲｔ ＝ Σ（ＮＣＰ ｋ ／ ｅ

－α × ｔ －ＮＣＰ ｋ ／

ｅ－α×（ ｔ－１））；ＮＣＢ＝ＮＣＵ－ＮＣＲ；ＣＣＣＲ＝ＮＣＵ－ＮＣＰ；ＣＣＵ＝Σ（ＮＣＵ）；ＣＣＲ＝Σ（ＮＣＲ）＝ Σ（ＣＣＣＲ）。 其中 ＮＣＰ 是净

碳储量；ＮＣＵ 是净碳输入；ＮＣＲ 是净碳释放；ＮＣＢ 是净碳平衡；ＣＣＣＲ 是累积同生龄碳释放；ＣＣＰ 是累积碳储

量；ＣＣＵ 是累积碳输入；ＣＣＲ 是累积碳释放。

２　 结果与分析

２．１　 泥炭地发育模式及泥炭和碳累积速率

若尔盖高原泥炭地大约在 １５０００ 年开始发育（图 ２），其发育峰值在 １２０００—１００００ 年和 ７０００—５０００ 年

（图 ２）。 千年尺度泥炭累积速率范围为 ０．２２—１．３１ ｍｍ ／ ａ，平均值为 ０．５６ ｍｍ ／ ａ；碳累积速率范围为 １３．４—７７．
２ ｇ Ｃ ｍ－２ａ－１，平均值为 ３３．５ ｇ Ｃ ｍ－２ａ－１（图 ３）。 泥炭累积速率和碳累积速率从古到今整体皆呈现增长趋势，其
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中在 ６０００ 年时泥炭累积速率和碳累积速率较为突出（图 ３）。

图 ２　 若尔盖泥炭地发育情况及面积变化频率分布图

Ｆｉｇ．２　 Ｐｅａｔｌａｎｄｓ ｄｅｖｅｌｏｐｍｅｎｔ ａｎｄ ａｒｅａ ｃｈａｎｇｅｓ ｈｉｓｔｏｇｒａｐｈｙ ｏｆ Ｚｏｉｇｅ

图 ３　 １５０００ 年以来泥炭累积速率和碳累积速率对比图

Ｆｉｇ．３　 Ｐｅａｔ ａｃｃｕｍｕｌａｔｉｏｎ ｒａｔｅ ａｎｄ ｃａｒｂｏｎ ａｃｃｕｍｕｌａｔｉｏｎ ｒａｔｅ ｆｏｒ １５０００ ｙｅａｒｓ

２．２　 泥炭地碳储量和碳分解常数

基于实测碳储量模拟累积碳储量，拟合程度达 Ｒ２ ＝ ０．９９７；结果表明若尔盖高原泥炭地每千年碳储量呈缓

慢上升的趋势（图 ４），其最高值达到 ０．３６ Ｐｇ；泥炭碳增长速率为 ０．３４６ Ｔｇ Ｃ ／ ａ （图 ４，１ Ｔｇ＝ １０１２ ｇ），碳累积输

入为 ５．６ Ｐｇ（图 ５）。 若尔盖高原泥炭地泥炭分解常数为 ０．０００２４０３８ ／ ａ（图 ４），碳累积释放为 ４．２ Ｐｇ（图 ５）；我
们用若尔盖高原泥炭地现有的 ４６０５ ｋｍ２泥炭地面积推算了其自 １５０００ 年以来的面积变化（图 ２）。 基于面积

变化和碳累积速率得到了若尔盖高原泥炭地碳储量 １．４ Ｐｇ（图 ４）。
２．３　 泥炭地碳通量

若尔盖高原泥炭地自 １５０００ 年以来，ＮＣＢ 速率平均值为 ０．０９ Ｔｇ Ｃ ／ ａ，其峰值在 １１０００—１００００ 年，为 ０．３０
Ｔｇ Ｃ ／ ａ；最低值在 ５０００—４０００ 年，为－０．０２ Ｔｇ Ｃ ａ－１。 ＮＣＢ 在 １５５００—１０５００ 年和 ４５００—５００ 年总体呈现上升

趋势，而 １０５００—７５００ 年和 ６５００—４５００ 年总体呈现下降趋势（图 ６）。 ＮＣＲ 峰值在 ７０００—６０００ 年，为 ０．４ Ｐｇ，
ＮＣＵ 峰值在 １１０００—１００００ 年，为 ０．５ Ｐｇ（图 ６）。 累积碳平衡峰值在 １０００—０ 年，而累积碳平衡次峰值在

７０００—６０００ 年。
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图 ４　 １５０００ 年以来每千年实测碳储量及模拟累积碳储量

Ｆｉｇ．４　 Ｏｂｓｅｒｖｅｄ ｃａｒｂｏｎ ｐｏｏｌｓ ａｎｄ ｍｏｄｅｌｅｄ ｃｕｍｕｌａｔｉｖｅ ｃａｒｂｏｎ ｐｏｏｌｓ ｐｅｒ １０００－ｙｅａｒ ｆｏｒ １５０００ ｙｅａｒｓ

图 ５　 １５０００ 年以来净碳平衡及累积碳平衡对比图

Ｆｉｇ．５　 Ｎｅｔ ｃａｒｂｏｎ ｂａｌａｎｃｅ ａｎｄ ｃｕｍｕｌａｔｉｖｅ ｃａｒｂｏｎ ｂａｌａｎｃｅ ｆｏｒ １５０００ ｙｅａｒｓ

ＮＣＵ， ｎｅｔ ｃａｒｂｏｎ ｕｐｔａｋｅ； ＮＣＰ， ｎｅｔ ｃａｒｂｏｎ ｐｏｏｌ； ＮＣＢ， ｎｅｔ ｃａｒｂｏｎ ｂａｌａｎｃｅ； ＮＣＲ， ｎｅｔ ｃａｒｂｏｎ ｒｅｌｅａｓｅ； ＣＣＣＲ， ｃｕｍｕｌａｔｉｖｅ ｃｏｈｏｒｔ ｃａｒｂｏｎ ｒｅｌｅａｓｅ；

ＣＣＵ， ｃｕｍｕｌａｔｉｖｅ ｃａｒｂｏｎ ｕｐｔａｋｅ； ＣＣＲ， ｃｕｍｕｌａｔｉｖｅ ｃａｒｂｏｎ ｒｅｌｅａｓｅ； ＣＣＰ， ｃｕｍｕｌａｔｉｖｅ ｃａｒｂｏｎ ｐｏｏｌ； ＮＣＢ ＝ＮＣＵ－ＮＣＲ；ＣＣＣＲ ＝ＮＣＵ－ＮＣＰ；ＣＣＵ ＝Σ

（ＮＣＵ）；ＣＣＲ＝Σ（ＮＣＲ）＝ Σ（ＣＣＣＲ）

３　 讨论

３．１　 泥炭地发育模式和影响因子

　 　 我国泥炭沼泽大多形成于末次冰期［３４］，若尔盖高原泥炭地约从 １５０００ 年开始发育，发育高峰期集中在

１２０００—１００００ 年和 ７０００—５０００ 年（图 ２）。 Ｗａｎｇ 等［９］研究发现青藏高原泥炭地发育高峰期在 １１５００—１００００
年，中国东北泥炭地发育高峰期在 １１２００—１０５００ 年；Ｚｈａｏ 等［３５］ 也发现中国泥炭地分别在 １５０００—１３０００ 年，
１１５００—１００００ 年，７０００—５０００ 年和 ４０００—２０００ 年皆有发育高峰；西伯利亚西部泥炭地在全新世早期迅速发

育［３６］；Ｙｕ 等［８］发现北方泥炭地和热带泥炭地分别在 １１０００—９０００ 年和 ８０００—４０００ 年也快速发育。 由此可

见，若尔盖高原泥炭地与其他区域的泥炭地发育高峰期基本一致。
泥炭地发育受到温度和降水的限制，其中降水受到季风的影响［３７］。 在全新世早期，太阳辐射达到峰

值［３８］（图 ７），与此同时，葫芦洞（３２°３０′Ｎ， １１９°１０′Ｅ）δ１８Ｏ［３８］也处于峰值（图 ７）；若尔盖高原又处于东南季风

和西南季风影响的区域内，这表明太阳辐射和季风强度影响了若尔盖高原泥炭地的发育。 全新世中期是气候
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图 ６　 １５０００ 年以来净碳平衡及累积碳平衡

　 Ｆｉｇ． ６ 　 Ｎｅｔ ｃａｒｂｏｎ ｂａｌａｎｃｅ ａｎｄ ｃｕｍｕｌａｔｉｖｅ ｃａｒｂｏｎ ｂａｌａｎｃｅ ｆｏｒ

１５０００ ｙｅａｒｓ

ＮＣＢ， ｎｅｔ ｃａｒｂｏｎ ｂａｌａｎｃｅ； ＣＣＢ， ｃｕｍｕｌａｔｉｖｅ ｃａｒｂｏｎ ｂａｌａｎｃｅ

最佳适宜期［４０］；１００００—５５００ 年时期气候暖湿［４１］，其中

７２００—６０００ 年，是大暖期稳定的暖湿阶段，即大暖期的

鼎盛阶段，其温度和降水可能高出大暖期中任何一个时

期［４２］。 在暖湿的气候环境条件下，植物生产力高，泥炭

分解较为缓慢，因此全新世中期的气候有益于泥炭地的

发育和累积。
３．２　 泥炭地碳累积动态

本研究结果表明若尔盖高原泥炭地泥炭累积速率

范围为 ０．２２—１．３１ ｍｍ ／ ａ，平均值为 ０．５６ ｍｍ ／ ａ；碳累积

速率范围为 １３．４—７７．２ ｇ Ｃ ｍ－２ ａ－１，平均值为 ３３．５ ｇ Ｃ
ｍ－２ａ－１。 此前 Ｃｈｅｎ 等［９］研究表明若尔盖高原泥炭地泥

炭累积速率范围为 ０． １２—０． ８５ ｍｍ ／ ａ，平均值为 ０． ３９
ｍｍ ／ ａ；碳累积速率范围为 ５—４８ ｇ Ｃ ｍ－２ ａ－１，平均值为

２０．４ ｇ Ｃ ｍ－２ａ－１。 Ｌｉｕ 等［４３］用模型模拟若尔盖高原泥炭

地泥炭累积速率范围为 ０．３８—０．５０ ｍｍ ／ ａ，平均值为 ０．

图 ７　 ３０°Ｎ 太阳辐射［３８］和葫芦洞 ⁃δ１８Ｏ［３９］

Ｆｉｇ．７　 Ｉｎｓｏｌａｔｉｏｎ ａｔ ３０°Ｎ ａｎｄ Ｈｕｌｕ ｃａｖｅ ⁃δ１８Ｏ

４５ ｍｍ ／ ａ；碳累积速率范围为 ２３—２９ ｇ Ｃ ｍ－２ａ－１，平均值为 ２６ ｇ Ｃ ｍ－２ ａ－１。 Ｗａｎｇ 等［１２］使用了本研究相同的方

法得到若尔盖高原泥炭地碳累积速率范围为 ２０．７—５２．５ ｇ Ｃ ｍ－２ ａ－１，平均值为 ３３．４ ｇ Ｃ ｍ－２ ａ－１。 至此，若尔盖

高原泥炭地的碳累积速率有不同的研究结果，一方面是由于土壤容重、泥炭深度、土壤碳含量、泥炭地碳积累

速率等数据存在较大的差异；另一方面是由不同的研究方法所导致的差异。 如模型模拟主要用于模拟理想条

件下的生态系统的碳储量，实际生态系统则存在很多不确定性；而用统计方法对土壤碳库估算是以一定数量

土壤剖面的碳含量和容重为基础。 目前，在国家或区域尺度上，基于土壤调查数据估算碳储量已然成为主要

估算方法。
北方泥炭地、热带泥炭地、南方泥炭地碳累积速率［８］分别为 １８．６、１３．６、２２．０ ｇ Ｃ ｍ－２ ａ－１。 青藏高原泥炭地

碳累积速率范围为 ２０．７—５０．２ ｇ Ｃ ｍ－２ ａ－１，平均值为 ３２．３ ｇ Ｃ ｍ－２ ａ－１［１２］；三江平原泥炭地碳累积速率范围为

４．５—４５．１ ｇ Ｃ ｍ－２ ａ－１，平均值为 １３．３ ｇ Ｃ ｍ－２ ａ－１；中国东北泥炭地碳累积速率范围为 ６．６—３６．５ ｇ Ｃ ｍ－２ ａ－１，平
均值为 １４．７ ｇ Ｃ ｍ－２ ａ－１。 这表明若尔盖高原泥炭地碳累积速率相对较高，这可能是由于区域气候和环境的差

异，若尔盖高原泥炭地的区域气候和环境为泥炭累积和泥炭地发育提供了一个更加有利的条件。
自 １５０００ 年以来，若尔盖高原泥炭地碳累积速率处于变化中。 在 １５０００—３０００ 年这段时期中，７０００—

６０００ 年时碳累积速率最大，这可能是因为此时期气候暖湿有利于碳累积［４２］。 而碳累积速率在 ３０００ 年以来持

６ 　 生　 态　 学　 报　 　 　 ３８ 卷　
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续增大，可能是因为新形成泥炭比古老泥炭矿化时间更短［３３］，因此其碳累积速率较大。 而且在全新世晚期气

候相对干冷［４２］，干冷的气候条件使得泥炭有机质分解低，有利于碳累积。
３．３　 若尔盖高原泥炭地碳储量

若尔盖高原泥炭地碳累积输入和碳累积释放分别为 ５．６ Ｐｇ 和 ４．２ Ｐｇ，碳储存量为 １．４ Ｐｇ。 ２０ 世纪 ９０ 年

代对若尔盖高原泥炭地的泥炭储量的估算为 １．９—２．９ Ｐｇ［４４］，近些年来对若尔盖泥炭储量的估算范围有 １．
５８—２．２９ Ｐｇ；而泥炭碳储量估算的值有 ０．６ Ｐｇ［２６］、０．５ Ｐｇ［９］、０．４ Ｐｇ［４３］ 和 １．４２ Ｐｇ［１２］；其与 Ｌｉｕ 等［２３］、Ｃｈｅｎ
等［９］、Ｌｉｕ 等［４３］研究的差异主要来自于方法，本研究方法避免了前人研究时泥炭深度空间变化带来的误差。

若尔盖高原泥炭地分解常数是 ０．０００２４０３８ ／ ａ，与热带泥炭地的分解常数［３３］相似（０．０００２３６ ／ ａ），且两者皆

比北方泥炭地（０．０００００８５５ ／ ａ）和南方泥炭地（０．００００９７８ ／ ａ）的分解常数大［３３］；但其原因有所差异。 营养成

分、土壤基质以及温度是有机物质分解的限制因素［４５⁃４９］。 若尔盖高原泥炭地是矿养泥炭地，它的水分和养分

主要来自于地下水分或地上径流，其成碳植物主要是禾本科和莎草科植物［４９］；而热带泥炭地是雨养泥炭地，
其水分和养分来自于降水，主要成碳植物是泥炭藓［５０］；且若尔盖高原的年平均温度以及降雨皆低于热带地

区。 因此，热带泥炭地的分解常数大主要是因为其温度高促进泥炭地有机质的分解，而热带泥炭地营养成分

和土壤基质限制了热带泥炭地有机质的分解；若尔盖高原泥炭地分解常数大的原因则与之相反，若尔盖高原

泥炭地营养成分和土壤基质促进有机质的分解，而温度是若尔盖高原泥炭地有机质分解的限制条件。
３．４　 若尔盖高原泥炭地碳通量动态

净碳平衡（ＮＣＢ）表示了泥炭地对大气 ＣＯ２浓度的直接影响。 若尔盖高原泥炭地净碳平衡每千年的平均

值为 ０．０８７ Ｐｇ（即 ０．０８７ Ｔｇ Ｃ ／ ａ），峰值出现在 １１０００—１００００ 年为 ０．２９５ Ｐｇ，这与泥炭地发育高峰期在 １２０００—
１００００ 年一致（图 ２），这可能是因为在全新世早期太阳辐射较大（图 ７），高强度的季风引起降雨增多，温湿环

境更有益于植物生长，能够为泥炭累积提供大量底物，因而，泥炭能够大量累积，泥炭地快速发育，从而使得泥

炭地吸收更多大气 ＣＯ２，增加泥炭地碳储量；另一方面，湿润多雨使得泥炭地水位上升，厌氧层增厚，从而限制

了泥炭分解，进而减少泥炭中碳释放。 自 １５０００ 年以来，若尔盖高原泥炭地在 ６０００—２０００ 年出现微弱碳源，
碳源最大值出现在 ５０００—４０００ 年为－０．０３４ Ｐｇ。 新冰川作用［５１⁃５２］ 发生在 ５０００ 年左右，其影响了气候，－δ１８Ｏ
在该时期呈下降趋势（图 ７），这表明这个时期气候寒冷干旱，寒冷不利于泥炭累积，干旱增加了泥炭分解，因
而导致若尔盖高原泥炭地在该时期表现为微弱碳源。 除此之外，其他时期均为碳汇，净碳平衡在 １５０００—
１１０００ 年和 ４０００—０ 年呈现上升趋势，而 １００００—４０００ 年整体呈现下降趋势（图 ６），因此，尽管若尔盖高原泥

炭地在短时期内表现为微弱碳源，但整体而言，若尔盖高原泥炭地 １５０００ 年以来表现成较大的碳汇，减少了大

气 ＣＯ２，储存了大量的碳。

４　 结论

本研究表明若尔盖高原泥炭地约从 １５０００ 年开始发育，发育高峰期集中在 １２０００—１００００ 年和 ７０００—
５０００ 年。 若尔盖高原气候和环境适宜泥炭发育和累积，其碳累积速率达 ３３．５ ｇ Ｃ ｍ－２ａ－１，相对高于其他区域。
该区域泥炭地每千年碳储量呈缓慢上升的趋势，泥炭碳增长速率为 ０．３４６ Ｔｇ Ｃ ／ ａ。 若尔盖高原泥炭地在短时

期内表现为微弱碳源，但整体而言，若尔盖高原泥炭地碳储量丰富，是青藏高原东部重要的陆地生态系统碳库

和碳汇。
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［３１］ 　 Ｌäｈｔｅｅｎｏｊａ Ｏ， Ｒｅáｔｅｇｕｉ Ｙ Ｒ， Ｒäｓäｎｅｎ Ｍ， Ｔｏｒｒｅｓ Ｄ Ｄ Ｃ， Ｏｉｎｏｎｅｎ Ｍ， Ｐａｇｅ Ｓ． Ｔｈｅ ｌａｒｇｅ Ａｍａｚｏｎｉａｎ ｐｅａｔｌａｎｄ ｃａｒｂｏｎ ｓｉｎｋ ｉｎ ｔｈｅ ｓｕｂｓｉｄｉｎｇ Ｐａｓｔａｚａ⁃

Ｍａｒａñａｎ ｆｏｒｅｌａｎｄ ｂａｓｉｎ， Ｐｅｒｕ． Ｇｌｏｂａｌ Ｃｈａｎｇｅ Ｂｉｏｌｏｇｙ， ２０１２， １８（１）： １６４⁃１７８．

［３２］ 　 Ｃｌｙｍｏ Ｒ Ｓ． Ｔｈｅ ｌｉｍｉｔｓ ｔｏ ｐｅａｔ ｂｏｇ ｇｒｏｗｔｈ． Ｐｈｉｌｏｓｏｐｈｉｃａｌ Ｔｒａｎｓａｃｔｉｏｎｓ ｏｆ ｔｈｅ Ｒｏｙａｌ Ｓｏｃｉｅｔｙ Ｂ： Ｂｉｏｌｏｇｉｃａｌ Ｓｃｉｅｎｃｅｓ， １９８４， ３０３（１１１７）： ６０５⁃６５４．

［３３］ 　 Ｙｕ Ｚ Ｃ． Ｈｏｌｏｃｅｎｅ ｃａｒｂｏｎ ｆｌｕｘ ｈｉｓｔｏｒｉｅｓ ｏｆ ｔｈｅ ｗｏｒｌｄ’ｓ ｐｅａｔｌａｎｄｓ： Ｇｌｏｂａｌ ｃａｒｂｏｎ⁃ｃｙｃｌｅ ｉｍｐｌｉｃａｔｉｏｎｓ． Ｈｏｌｏｃｅｎｅ， ２０１１， ２１（５）： ７６１⁃７７４．

［３４］ 　 柴岫． 泥炭地学［Ｍ］． 北京： 地质出版社， １９９０： １⁃１３６．

［３５］ 　 Ｚｈａｏ Ｙ， Ｙｕ Ｚ Ｃ， Ｔａｎｇ Ｙ， Ｌｉ Ｈ， Ｙａｎｇ Ｂ， Ｌｉ Ｆ Ｒ， Ｚｈａｏ Ｗ Ｗ， Ｓｕｎ Ｊ Ｈ， Ｃｈｅｎ Ｊ Ｈ， Ｌｉ Ｑ， Ｚｈｏｕ Ａ Ｆ． Ｐｅａｔｌａｎｄ ｉｎｉｔｉａｔｉｏｎ ａｎｄ ｃａｒｂｏｎ ａｃｃｕｍｕｌａｔｉｏｎ

ｉｎ Ｃｈｉｎａ ｏｖｅｒ ｔｈｅ ｌａｓｔ ５０，０００ ｙｅａｒｓ． Ｅａｒｔｈ⁃Ｓｃｉｅｎｃｅ Ｒｅｖｉｅｗｓ， ２０１４， １２８： １３９⁃１４６．

［３６］ 　 Ｓｍｉｔｈ Ｌ Ｃ， ＭａｃＤｏｎａｌｄ Ｇ Ｍ， Ｖｅｌｉｃｈｋｏ Ａ Ａ， Ｂｅｉｌｍａｎ Ｄ Ｗ， Ｂｏｒｉｓｏｖａ Ｏ Ｋ， Ｆｒｅｙ Ｋ Ｅ， Ｋｒｅｍｅｎｅｔｓｋｉ Ｋ Ｖ， Ｓｈｅｎｇ Ｙ． Ｓｉｂｅｒｉａｎ ｐｅａｔｌａｎｄｓ ａ ｎｅｔ ｃａｒｂｏｎ

ｓｉｎｋ ａｎｄ ｇｌｏｂａｌ ｍｅｔｈａｎｅ ｓｏｕｒｃｅ ｓｉｎｃｅ ｔｈｅ ｅａｒｌｙ Ｈｏｌｏｃｅｎｅ． Ｓｃｉｅｎｃｅ， ２００４， ３０３（５６５６）： ３５３⁃３５６．

［３７］ 　 Ｚｈａｏ Ｙ， Ｙｕ Ｚ Ｃ． Ｖｅｇｅｔａｔｉｏｎ ｒｅｓｐｏｎｓｅ ｔｏ Ｈｏｌｏｃｅｎｅ ｃｌｉｍａｔｅ ｃｈａｎｇｅ ｉｎ Ｅａｓｔ Ａｓｉａｎ ｍｏｎｓｏｏｎ⁃ｍａｒｇｉｎ ｒｅｇｉｏｎ． Ｅａｒｔｈ⁃Ｓｃｉｅｎｃｅ Ｒｅｖｉｅｗｓ， ２０１２， １１３（１ ／ ２）：

１⁃１０．

［３８］ 　 Ｂｅｒｇｅｒ Ａ， Ｌｏｕｔｒｅ Ｍ Ｆ． Ｉｎｓｏｌａｔｉｏｎ ｖａｌｕｅｓ ｆｏｒ ｔｈｅ ｃｌｉｍａｔｅ ｏｆ ｔｈｅ ｌａｓｔ １０ ｍｉｌｌｉｏｎ ｙｅａｒｓ． Ｑｕａｔｅｒｎａｒｙ Ｓｃｉｅｎｃｅ Ｒｅｖｉｅｗｓ， １９９１， １０（４）： ２９７⁃３１７．

［３９］ 　 Ｗａｎｇ Ｙ Ｊ， Ｃｈｅｎｇ Ｈ， Ｅｄｗａｒｄｓ Ｒ Ｌ， Ａｎ Ｚ Ｓ， Ｗｕ Ｊ Ｙ， Ｓｈｅｎ Ｃ Ｃ， Ｄｏｒａｌｅ Ｊ Ａ． Ａ ｈｉｇｈ⁃ｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎ ａｂｓｏｌｕｔｅ⁃ｄａｔｅｄ Ｌａｔｅ Ｐｌｅｉｓｔｏｃｅｎｅ ｍｏｎｓｏｏｎ ｒｅｃｏｒｄ

ｆｒｏｍ Ｈｕｌｕ Ｃａｖｅ， Ｃｈｉｎａ． Ｓｃｉｅｎｃｅ， ２００１， ２９４（５５５０）： ２３４５⁃２３４８．

［４０］ 　 Ｚｈａｏ Ｙ， Ｙｕ Ｚ Ｃ， Ｚｈａｏ Ｗ Ｗ． Ｈｏｌｏｃｅｎｅ ｖｅｇｅｔａｔｉｏｎ ａｎｄ ｃｌｉｍａｔｅ ｈｉｓｔｏｒｉｅｓ ｉｎ ｔｈｅ ｅａｓｔｅｒｎ Ｔｉｂｅｔａｎ Ｐｌａｔｅａｕ： ｃｏｎｔｒｏｌｓ ｂｙ ｉｎｓｏｌａｔｉｏｎ⁃ｄｒｉｖｅｎ ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ ｏｒ

ｍｏｎｓｏｏｎ⁃ｄｅｒｉｖｅｄ ｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｉｏｎ ｃｈａｎｇｅｓ？ Ｑｕａｔｅｒｎａｒｙ Ｓｃｉｅｎｃｅ Ｒｅｖｉｅｗｓ， ２０１１， ３０（９ ／ １０）： １１７３⁃１１８４．

［４１］ 　 Ｓｕｎ Ｘ Ｈ， Ｚｈａｏ Ｙ， Ｌｉ Ｑ． Ｈｏｌｏｃｅｎｅ ｐｅａｔｌａｎｄ ｄｅｖｅｌｏｐｍｅｎｔ ａｎｄ ｖｅｇｅｔａｔｉｏｎ ｃｈａｎｇｅｓ ｉｎ ｔｈｅ Ｚｏｉｇｅ Ｂａｓｉｎ， ｅａｓｔｅｒｎ Ｔｉｂｅｔａｎ Ｐｌａｔｅａｕ． Ｓｃｉｅｎｃｅ Ｃｈｉｎａ Ｅａｒｔｈ

Ｓｃｉｅｎｃｅｓ， ２０１７， ６０（１０）： １８２６⁃１８３７．

［４２］ 　 施雅风， 孔昭宸， 王苏民， 唐领余， 王富葆， 姚檀栋， 赵希涛， 张丕远， 施少华． 中国全新世大暖期鼎盛阶段的气候与环境． 中国科学（Ｂ

辑 化学 生命科学 地学）， １９９３， ２３（８）： ８６５⁃８７３．

［４３］ 　 Ｌｉｕ Ｘ Ｗ， Ｃｈｅｎ Ｈ， Ｚｈｕ Ｑ Ａ， Ｗｕ Ｊ Ｈ， Ｆｒｏｌｋｉｎｇ Ｓ， Ｚｈｕ Ｄ， Ｗａｎｇ Ｍ， Ｗｕ Ｎ， Ｐｅｎｇ Ｃ Ｈ， Ｈｅ Ｙ Ｘ． Ｈｏｌｏｃｅｎｅ ｐｅａｔｌａｎｄ ｄｅｖｅｌｏｐｍｅｎｔ ａｎｄ ｃａｒｂｏｎ

ｓｔｏｃｋ ｏｆ Ｚｏｉｇｅ ｐｅａｔｌａｎｄｓ， Ｔｉｂｅｔａｎ Ｐｌａｔｅａｕ： ａ ｍｏｄｅｌｉｎｇ ａｐｐｒｏａｃｈ． Ｊｏｕｒｎａｌ ｏｆ Ｓｏｉｌｓ ａｎｄ Ｓｅｄｉｍｅｎｔｓ， ２０１８， １８（５）： ２０３２⁃２０４３．

［４４］ 　 孙广友． 横断山区沼泽与泥炭［Ｍ］． 北京： 科学出版社， １９９８： ２７８⁃２８８．

［４５］ 　 Ｂｒｉｎｓｏｎ Ｍ Ｍ， Ｌｕｇｏ Ａ Ｅ， Ｂｒｏｗｎ Ｓ． Ｐｒｉｍａｒｙ ｐｒｏｄｕｃｔｉｖｉｔｙ， ｄｅｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎ ａｎｄ ｃｏｎｓｕｍｅｒ ａｃｔｉｖｉｔｙ ｉｎ ｆｒｅｓｈｗａｔｅｒ ｗｅｔｌａｎｄｓ． Ａｎｎｕａｌ Ｒｅｖｉｅｗ ｏｆ Ｅｃｏｌｏｇｙ

ａｎｄ Ｓｙｓｔｅｍａｔｉｃｓ， １９８１， １２： １２３⁃１６１．

［４６］ 　 Ｆｏｘ Ｊ Ｆ， Ｖａｎ Ｃｌｅｖｅ Ｋ． Ｒｅｌａｔｉｏｎｓｈｉｐｓ ｂｅｔｗｅｅｎ ｃｅｌｌｕｌｏｓｅ ｄｅｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎ， ｊｅｎｎｙ’ ｓ Ｋ， ｆｏｒｅｓｔ⁃ｆｌｏｏｒ ｎｉｔｒｏｇｅｎ， ａｎｄ ｓｏｉｌ ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ ｉｎ Ａｌａｓｋａｎ ｔａｉｇａ

ｆｏｒｅｓｔｓ． Ｃａｎａｄｉａｎ Ｊｏｕｒｎａｌ ｏｆ Ｆｏｒｅｓｔ Ｒｅｓｅａｒｃｈ， １９８３， １３（５）： ７８９⁃７９４．

［４７］ 　 Ｌｉｅｆｆｅｒｓ Ｖ Ｊ． Ｓｐｈａｇｎｕｍ ａｎｄ ｃｅｌｌｕｌｏｓｅ ｄｅｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎ ｉｎ ｄｒａｉｎｅｄ ａｎｄ ｎａｔｕｒａｌ ａｒｅａｓ ｏｆ ａｎ Ａｌｂｅｒｔａ ｐｅａｔｌａｎｄ． Ｃａｎａｄｉａｎ Ｊｏｕｒｎａｌ ｏｆ Ｓｏｉｌ Ｓｃｉｅｎｃｅ， １９８８， ６８

（４）： ７５５⁃７６１．

［４８］ 　 Ｍｉｎｋｋｉｎｅｎ Ｋ， Ｏｊａｎｅｎ Ｐ， Ｐｅｎｔｔｉｌä Ｔ， Ａｕｒｅｌａ Ｍ， Ｌａｕｒｉｌａ Ｔ， Ｔｕｏｖｉｎｅｎ Ｊ Ｐ， Ｌｏｈｉｌａ Ａ． Ｃａｒｂｏｎ ａｃｃｕｍｕｌａｔｉｏｎ ｉｎ ａ ｄｒａｉｎｅｄ ｂｏｒｅａｌ ｂｏｇ ｗａｓ ｄｅｃｒｅａｓｅｄ

ｂｕｔ ｎｏｔ ｓｔｏｐｐｅｄ ｂｙ ｓｅａｓｏｎａｌ ｄｒｏｕｇｈｔ． Ｂｉｏｇｅｏｓｃｉｅｎｃｅｓ Ｄｉｓｃｕｓｓｉｏｎｓ， ２０１８： １⁃３５． ｄｏｉ：ｏｒｇ ／ １０．５１９４ ／ ｂｇ⁃２０１７⁃５３０．

［４９］ 　 Ｔｉａｎ Ｊ Ｑ， Ｃｈｅｎ Ｈ， Ｄｏｎｇ Ｘ Ｚ， Ｗａｎｇ Ｙ Ｆ． Ｒｅｌａｔｉｏｎｓｈｉｐ ｂｅｔｗｅｅｎ ａｒｃｈａｅａｌ ｃｏｍｍｕｎｉｔｙ ｓｔｒｕｃｔｕｒｅ ａｎｄ ｖｅｇｅｔａｔｉｏｎ ｔｙｐｅ ｉｎ ａ ｆｅｎ ｏｎ ｔｈｅ Ｑｉｎｇｈａｉ⁃Ｔｉｂｅｔａｎ

Ｐｌａｔｅａｕ． Ｂｉｏｌｏｇｙ ａｎｄ Ｆｅｒｔｉｌｉｔｙ ｏｆ Ｓｏｉｌｓ， ２０１２， ４８（３）： ３４９⁃３５６．

［５０］ 　 Ｌｉｕ Ｙ， Ａｈ⁃Ｐｅｎｇ Ｃ， Ｗｉｌｄｉｎｇ Ｎ， Ｂａｒｄａｔ Ｊ， Ｄｅｖｏｓ Ｎ， Ｃａｒｔｅｒ Ｂ， Ｓｈａｗ Ａ Ｊ． Ｐｏｐｕｌａｔｉｏｎ ｓｔｒｕｃｔｕｒｅ ｉｎ ｔｈｅ ｔｒｏｐｉｃａｌ ｐｅａｔｍｏｓｓ， Ｓｐｈａｇｎｕｍ ｔｕｍｉｄｕｌｕｍ

Ｂｅｓｃｈ． （Ｓｐｈａｇｎａｃｅａｅ） ． Ｂｒｙｏｌｏｇｉｓｔ， ２０１４， １１７（４）： ３２９⁃３３５．

［５１］ 　 Ａｘｆｏｒｄ Ｙ， Ｌｅｖｙ Ｌ Ｂ， Ｋｅｌｌｙ Ｍ Ａ， Ｆｒａｎｃｉｓ Ｄ Ｒ， Ｈａｌｌ Ｂ Ｌ， Ｌａｎｇｄｏｎ Ｐ Ｇ， Ｌｏｗｅｌｌ Ｔ Ｖ． Ｔｉｍｉｎｇ ａｎｄ ｍａｇｎｉｔｕｄｅ ｏｆ ｅａｒｌｙ ｔｏ ｍｉｄｄｌｅ Ｈｏｌｏｃｅｎｅ ｗａｒｍｉｎｇ ｉｎ

Ｅａｓｔ Ｇｒｅｅｎｌａｎｄ ｉｎｆｅｒｒｅｄ ｆｒｏｍ ｃｈｉｒｏｎｏｍｉｄｓ． Ｂｏｒｅａｓ， ２０１７， ４６（４）： ６７８⁃６８７．

［５２］ 　 Ｈｏｄｅｌｌ Ｄ Ａ， Ｋａｎｆｏｕｓｈ Ｓ Ｌ， Ｓｈｅｍｅｓｈ Ａ， Ｃｒｏｓｔａ Ｘ， Ｃｈａｒｌｅｓ Ｃ Ｄ， Ｇｕｉｌｄｅｒｓｏｎ Ｔ Ｐ． Ａｂｒｕｐｔ ｃｏｏｌｉｎｇ ｏｆ Ａｎｔａｒｃｔｉｃ ｓｕｒｆａｃｅ ｗａｔｅｒｓ ａｎｄ ｓｅａ ｉｃｅ ｅｘｐａｎｓｉｏｎ

ｉｎ ｔｈｅ Ｓｏｕｔｈ Ａｔｌａｎｔｉｃ ｓｅｃｔｏｒ ｏｆ ｔｈｅ Ｓｏｕｔｈｅｒｎ Ｏｃｅａｎ ａｔ ５０００ Ｃａｌ ｙｒ Ｂ．Ｐ． Ｑｕａｔｅｒｎａｒｙ Ｒｅｓｅａｒｃｈ， ２００１， ５６（２）： １９１⁃１９８．

９　 １８ 期 　 　 　 刘利娟　 等：１５０００ 年以来若尔盖高原泥炭地发育及其碳动态 　


