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哈尔滨黄土炭屑记录的中晚更新世以来古火活动及其
驱动机制

张　 瑞１ꎬ迟云平１ꎬ２ꎬ∗ꎬ谢远云１ꎬ２ꎬ康春国３ꎬ吴　 鹏１ꎬ孙　 磊１ꎬ魏振宇１

１ 哈尔滨师范大学地理科学学院ꎬ哈尔滨　 １５００２５

２ 哈尔滨师范大学寒区地理环境监测与空间信息服务黑龙江省重点实验室ꎬ哈尔滨　 １５００２５

３ 哈尔滨学院地理系ꎬ哈尔滨　 １５００８６

摘要:火作为陆地生态系统中重要的环境因子ꎬ与气候、植被和人类活动密切相关ꎬ古火演化已成为目前全球变化关注的热点问

题之一ꎮ 炭屑是探索古火活动和人类用火及其驱动机制的重要指标ꎬ为研究古环境和古气候的演变提供了一种新的途径ꎮ 我

国东北地区的炭屑研究较为薄弱ꎬ仅有的少数研究集中在全新世ꎬ缺少更长时间尺度的沉积记录ꎮ 为此ꎬ基于光释光、电子自旋

共振、深海氧同位素转折年龄构建了哈尔滨黄土的年代框架ꎮ 在此基础上ꎬ重点对黄土￣古土壤中炭屑和总有机碳(ＴＯＣ)进行

分析ꎬ以重建中晚更新世以来松嫩平原东部的古火活动与古植被￣古气候间的关系ꎬ并进一步探讨古火活动的驱动机制ꎮ 结果

表明:哈尔滨黄土￣古土壤炭屑中圆叶炭屑总数最多ꎬ长叶炭屑数量较少ꎬ炭屑形态揭示研究区主要为木本型炭屑ꎻ炭屑粒度以

<３０ μｍ的炭屑为主ꎬ>１００ μｍ 的炭屑最为稀少ꎬ炭屑粒度特征记录本地区为区域性古火事件ꎮ 哈尔滨荒山黄土￣古土壤炭屑总

浓度、圆叶炭屑浓度、长叶炭屑浓度的变化具有较高的一致性ꎬ炭屑浓度曲线与 ＴＯＣ 曲线比较吻合ꎬ古土壤炭屑浓度高ꎬ在弱古

土壤层呈现出逐渐增加的趋势ꎬ表明温度的上升和生物量增多导致古火活动增强ꎬ揭示出古火活动主要受控于生物量ꎮ 通过与

铷 /锶比值、全球 ＣＯ２浓度以及深海氧同位素的对比ꎬ发现古火还受温度条件的限制ꎮ 温度作为触发因素ꎬ对植物的生长和古火

的发生起到了积极的作用ꎬ即温度影响木本植物生长ꎬ较高的温度导致更密集的蒸发ꎬ较低的温度会导致较高的有效湿度ꎬ从而

对火灾的发生和植物的生长产生影响ꎬ这也揭示了古火￣植被￣气候之间的复杂性ꎮ
关键词:炭屑ꎻ古火ꎻ古气候ꎻ木本植物ꎻ哈尔滨黄土
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ｉｎｆｌｕｅｎｃｅｓ ｗｏｏｄｙ ｐｌａｎｔｓ′ ｇｒｏｗｔｈꎬ ｗｉｔｈ ｈｉｇｈｅｒ ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ ｌｅａｄｉｎｇ ｔｏ ｍｏｒｅ ｉｎｔｅｎｓｉｖｅ ｅｖａｐｏｒａｔｉｏｎ ａｎｄ ｌｏｗｅｒ ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ
ｌｅａｄｉｎｇ ｔｏ ｈｉｇｈｅｒ ｅｆｆｅｃｔｉｖｅ ｈｕｍｉｄｉｔｙꎬ ｔｈｕｓ ｈａｖｉｎｇ ａｎ ｉｍｐａｃｔ ｏｎ ｐａｌｅｏｆｉｒｅ ｏｃｃｕｒｒｅｎｃｅ ａｎｄ ｐｌａｎｔ ｇｒｏｗｔｈꎬ ｗｈｉｃｈ ａｌｓｏ ｉｎｄｉｃａｔｅｓ
ｔｈｅ ｃｏｍｐｌｅｘｉｔｙ ｏｆ ｉｎｔｅｒａｃｔｉｏｎ ｂｅｔｗｅｅｎ ｐａｌｅｏｆｉｒｅꎬ ｖｅｇｅｔａｔｉｏｎ ａｎｄ ｃｌｉｍａｔｅ.

Ｋｅｙ Ｗｏｒｄｓ: ｃｈａｒｃｏａｌꎻ ｐａｌｅｏｆｉｒｅꎻ ｐａｌｅｏｃｌｉｍａｔｅꎻ ｗｏｏｄｙ ｐｌａｎｔｓꎻ Ｈａｒｂｉｎ ｌｏｅｓｓ

古火作为一种独特的生态环境因子ꎬ在世界干旱、半干旱[１] 和湿润的季风区[２—３] 都有所发育ꎮ 其中最为

常见的是在生态系统相对脆弱且对气候和环境敏感性较高的干旱和半干旱的地区ꎮ 一般情况下ꎬ植被和气候

是影响古火的主要因素ꎮ 古火演化不仅影响全球生态系统模式ꎬ而且对局地气候环境变化产生重要的影响ꎬ
因此ꎬ古火演化可以反映出气候的变化[４—７]ꎮ

炭屑是有机体不完全燃烧或高温分解所产生的深褐色或黑色多孔无机碳化合物[８—１０]ꎬ在空间上具有分

布广泛的特点ꎬ在时间上具有相对连续的特点ꎬ可以记录数千年[１１]、万年[１２]、甚至数百万年[１３—１４] 的古火活

动ꎬ被认为是古火及环境演化的重要标志ꎮ 炭屑沉积主要集中在湖泊沉积物[１５—１６]、泥炭沉积物[１７—１８]和黄土￣
古土壤序列等[１９—２２]ꎮ 古火燃烧后形成的炭屑形态多样ꎬ通过对不同形态的炭屑进行分析可以判断植被类型

(木本植物和草本植物) [２３—２６]ꎬ从而能够进一步来讨论古气候、古植被的变化ꎮ
目前ꎬ许多国家和地区对古火的历史和炭屑的沉积记录进行了研究ꎬ揭示出炭屑变化的过程、火环境特征

以及与植被和气候间的耦合关系等[１—７]ꎮ 但是古火活动的复杂性和研究材料不足导致了目前对古火活动、炭
屑变化规律及驱动机制的认识还存在诸多分歧ꎮ 我国的炭屑研究目前主要集中在黄土高原地区[２７—３１]ꎬ对于

我国东北地区的炭屑研究较为薄弱ꎬ仅有的少数研究集中在全新世的泥炭和沼泽ꎬ缺少更长时间的沉积记录ꎬ
这阻碍了基于炭屑变化来理解该地区古火活动、古植被类型及其与古气候的联系ꎮ 因此ꎬ本文以哈尔滨黄土

为研究对象ꎬ对黄土￣古土壤中的炭屑浓度、形态和粒径进行统计和分析ꎬ探讨该地区的古火活动、古植被和古

气候的特征及驱动机制ꎬ为松嫩平原中晚更新世以来的古植被、古环境重建提供了重要依据ꎮ

１　 研究区概况

哈尔滨位于松嫩平原东部ꎬ东南临近张广才岭支脉丘陵ꎬ北部为小兴安岭山区ꎬ属于半湿润性温带大陆性

季风气候ꎬ四季分明ꎮ 年平均气温 ４.２℃ꎬ主导风向为西南风ꎮ 由于哈尔滨地区纬度较高ꎬ邻近亚洲北部寒冷

的冬季风源地ꎬ冬季受蒙古西北气流控制ꎬ气候湿冷ꎬ１１ 月—次年 ３ 月为冬季ꎬ漫长寒冷且干燥ꎮ 夏季多受太

平洋西伸北跃西南气流的影响ꎬ降水集中ꎬ年平均降水量 ５６９.１ ｍｍꎬ７—８ 月为夏季ꎬ时间短促而温暖ꎬ其降水

量为全年的 ６０％—７０％ꎬ土壤类型以黑土和黑钙土为主[３２]ꎮ
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哈尔滨荒山(４５°４３′Ｎ、１２５°３６′Ｅ)位于哈尔滨市道外区团结镇东郊ꎬ松花江支流阿什河右岸ꎬ属于松花江

二级河流堆积阶地ꎬ海拔高约为 １８０ ｍꎬ主要由黄土￣古土壤序列和河湖沉积物组成[３３—３４]ꎬ是我国东北地区第

四纪典型剖面(图 １)ꎮ 该区植被类型主要以针叶林和针阔叶混交林为主ꎬ常见的木本植物以乔木和灌木为

主ꎬ如白桦(Ｂｅｔｕｌａ ｐｌａｔｙｐｈｙｌｌａ)、云杉(Ｐｉｃｅａ)、蒙古柳(Ｓａｌｉｘ ｍｅｎｇｏｌｉｃａ)、兴安杜鹃(Ｒｈｏｄｏｄｅｎｄｒｏｎ ｄａｖｕｒｉｃｕｍ)
等ꎮ 常见的草本植物主要包括藜科(Ｃｈｅｎｏｐｏｄｉａｃｅａｅ)和禾本科(Ｐｏａｃｅａｅ)的部分植物ꎬ 如羊草(Ａｎｅｕｒｏｌｅｐｉｄｉｕｍ
ｃｈｉｎｅｎｓｅ)、贝加尔针茅(Ｓｔｉｐａ ｂａｉｃａｌｅｎｓｉｓ)等[３５—３６]ꎮ

图 １　 研究区位置与荒山剖面沉积图

Ｆｉｇ.１　 Ｌｏｃａｔｉｏｎ ｏｆ ｔｈｅ ｓｔｕｄｙ ａｒｅａ ａｎｄ ｓｅｄｉｍｅｎｔａｒｙ ｍａｐ ｏｆ Ｈｕａｎｇｓｈａｎ

２　 材料与方法

２.１　 样品的采集与年代框架的建立

本文选择哈尔滨荒山钻孔岩芯作为研究对象ꎬ其中ꎬ０—０.９８ ｍ 是现代土壤ꎬ０.９８—３０.４ ｍ 是风成堆积ꎬ
３０.４—９５.１８２ ｍ 是河湖相堆积[３２—３４]ꎮ 对 ０—３０.４ ｍ 黄土￣古土壤序列进行炭屑研究ꎮ 其中ꎬ黄土层(Ｌ１—Ｌ５)
岩性为浅黄褐色ꎬ结构疏松ꎬ无层理ꎬ块状构造ꎬ垂直节理发育ꎬ含白色菌丝体ꎬ具有典型风成黄土特点ꎻ古土壤

层(Ｓ０—Ｓ４)岩性特征为深灰褐色—灰黑色ꎬ结构致密ꎬ有白色菌丝体发育ꎮ 取样间隔 １ ｍ 左右ꎬ共获取样品

２５ 个用于炭屑分析ꎮ 其中ꎬ表土层 ２ 个ꎻ古土壤层共 ８ 个(Ｓ０:２ 个ꎻＳ１:１ 个ꎻＳ２:１ 个ꎻＳ３:２ 个ꎻＳ４:２ 个)ꎻ黄土

层共 １５ 个(Ｌ１:５ 个ꎻＬ２:２ 个ꎻＬ３:２ 个ꎻＬ４:２ 个ꎻＬ５:４ 个)ꎮ
通过使用光释光(ＯＳＬ)和电子自旋共振(ＥＳＲ)测年方法测定哈尔滨黄土年龄ꎬ并且与深海氧同位素曲线

阶段(ＭＩＳ)的转折年龄ꎬ共同作为年龄控制点ꎬ通过线性内插的方式建立剖面年代序列ꎬ这种年代框架的建立

在黄土高原和赤峰剖面得到普遍的应用[３７—３８]ꎬ具体测年方法及年代学结果见本岩芯先前的研究结果[３２—３５]ꎮ
２.２　 炭屑的提取、鉴定与统计

对所有的样品进行炭屑提取ꎬ所采用的方法为孢粉流程法[３９—４０]ꎬ具体操作步骤如下:称取干样品 １０ ｇ 左

右ꎬ加入 １ 片石松孢子片ꎬ用 １０％ ＨＣｌ、４０％ ＨＦ 及 １０％ Ｎａ２ＣＯ３分别进行酸碱处理ꎬ最后采用重液浮选的方

法ꎬ其目的是为了减少实验过程中对炭屑的影响ꎮ
炭屑统计过程采用点接触法[５ꎬ９]ꎬ根据炭屑粒径的大小分为:<３０ μｍ 炭屑、３０—５０ μｍ 炭屑、５０—１００ μｍ

炭屑、>１００ μｍ 炭屑ꎮ 在统计炭屑的过程中ꎬ记录石松孢子的数量ꎬ以便用它们来计算炭屑浓度ꎮ 炭屑浓度

的计算采用公式:
Ｗ＝Ａ×２７６００ / (Ｂ×Ｇ)

式中ꎬＷ 表示炭屑浓度(粒 / ｇ)ꎬＡ 表示统计的炭屑数ꎬＢ 表示统计的石松孢子数ꎬＧ 表示样品重量ꎮ 每个样品

统计不少于 ４０ 个视域ꎮ 炭屑图谱的绘制是使用 ＭＬＡ６５０ 软件完成ꎮ

９１３０１　 ２４ 期 　 　 　 张瑞　 等:哈尔滨黄土炭屑记录的中晚更新世以来古火活动及其驱动机制 　



ｈｔｔｐ: / / ｗｗｗ.ｅｃｏｌｏｇｉｃａ.ｃｎ

炭屑形态(草本和木本)采用了长宽比值测量法[２３ꎬ２６]ꎬ将炭屑制成固定片在显微镜下直接观察形状ꎬ测量

(长度 Ｌ、宽度 Ｗ)并进行统计ꎬ然后计算 Ｌ / Ｗ 的比值ꎮ 每个样品统计 ３５—５０ 粒ꎬ最终取平均值及误差范围进

行统计分析ꎮ 炭屑大小是通过测量单个颗粒最长轴(长度 Ｌ)和最短轴(宽度 Ｗ)来确定的ꎮ
在鉴定中ꎬ把长宽比值小于 ２.５ 鉴定为圆叶炭屑ꎻ长宽比值大于 ２.５ 鉴定为长叶炭屑[２４]ꎬ分别代表木本植

物和草本植物ꎮ 炭屑统计和测量在 Ｏｌｙｍｐｕｓ ＣＸ３１ 显微镜下进行ꎬ实验在中国科学院寒区旱区环境与工程研

究所(现中国科学院西北生态环境资源研究院)完成ꎮ
２.３　 总有机碳(ＴＯＣ)含量测量

ＴＯＣ 含量采用快速碳立方体红外碳分析仪进行测定ꎬ从多次测量中得到的标准差小于 １％ꎮ 以间隔

１０ ｃｍ间距进行采样ꎬ样品在 ８０℃下烘干 ４８ 小时后ꎬ然后用玛瑙砂浆磨成<２００ 目筛ꎮ 将 ０.８ ｇ 样品加入 ３６％
浓度盐酸ꎬ使样品充分反应ꎬ处理去除碳酸盐ꎬ反复离心ꎬ蒸馏水洗涤至中性ꎬ烘干研磨ꎬ并采用高温煅烧的方

法测得总碳 ＴＣ、检测 ＣＯ２气体量的方法ꎬ测得总有机碳含量ꎮ 样品采用德国 Ｅｌｅｍｅｎｔａｒ 公司生产的 Ｒａｐｉｄ Ｃ
ｃｕｂｅ 仪器进行测量ꎬ实验在中国地质科学院第四纪年代学与水文环境演变重点实验室完成ꎮ

３　 结果与分析

图 ２　 荒山黄土岩性￣不同类型炭屑浓度图

Ｆｉｇ.２　 Ｌｉｔｈｏｌｏｇｙ ｏｆ Ｈｕａｎｇｓｈａｎ Ｌｏｅｓｓ￣ｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎ ｄｉａｇｒａｍ ｏｆ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｔｙｐｅｓ ｏｆ ｃｈａｒｃｏａｌ

ＴＣＣ:炭屑总浓度 Ｔｏｔａｌ ｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎ ｏｆ ｃｈａｒｃｏａｌꎻＣＲＬＣ:圆叶炭屑浓度 Ｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎ ｏｆ ｒｏｕｎｄ ｌｅａｆ ｃｈａｒｃｏａｌꎻＣＬＬＣ:长叶炭屑浓度 Ｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎ ｏｆ

ｌｏｎｇ ｌｅａｆ ｃｈａｒｃｏａｌꎻＨＳ:荒山 ＨｕａｎｇｓｈａｎꎻＭＳ:磁化率 Ｍａｇｎｅｔｉｃ ｓｕｓｃｅｐｔｉｂｉｌｉｔｙꎻＳ:古土壤 ＰａｌｅｏｓｏｌꎻＬ:黄土 ＬｏｅｓｓꎻＬ１Ｓ１:弱古土壤层 Ｗｅａｋ ｐａｌｅｏｓｏｌꎻ

ＯＳＬ:光释光 Ｏｐｔｉｃａｌｌｙ ｓｔｉｍｕｌａｔｅｄ ｌｕｍｉｎｅｓｃｅｎｃｅꎻＥＲＳ:电子自旋共振 Ｅｌｅｃｔｒｏｎ ｓｐｉｎ ｒｅｓｏｎａｎｃｅꎻＭＩＳ:深海氧同位素阶段 Ｍａｒｉｎｅ ｉｓｏｔｏｐｅ ｓｔａｇｅｓ

３.１　 黄土￣古土壤炭屑浓度变化

荒山岩芯黄土￣古土壤中炭屑总浓度为 １７１５—２４０７１ 粒 / ｇꎬ平均值为 ５８０３ 粒 / ｇꎮ 炭屑总浓度表现为古土

壤层偏高ꎬ黄土层偏低的趋势ꎬ最高值出现在表土层和 Ｌ１ 黄土层中的弱古土壤层 Ｌ１Ｓ１ꎬ分别达到 ２４０７１ 粒 / ｇ
和 １９８４１ 粒 / ｇ(图 ２)ꎮ 炭屑总浓度在古土壤层出现两个峰值分别在 Ｓ３ 的 １９ ｍ 和 Ｓ４ 的 ２５ ｍ 处ꎬ为 ８５５４ 粒 / ｇ
和 １０２９９ 粒 / ｇꎮ 炭屑总浓度在黄土层 Ｌ１ 的 ４.７ ｍ 和 Ｌ４ 的 ２１ ｍ 处炭屑出现最低值为 ２１８０ 粒 / ｇ 和 １７１５ 粒 /
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ｇꎻ炭屑的总浓度高值都出现在古土壤层(弱古土壤层)ꎬ低值都出现在黄土层ꎮ
圆叶炭屑浓度为 １６３０—２０４１７ 粒 / ｇꎬ平均值为 ５３３１ 粒 / ｇꎬ圆叶炭屑浓度最高值出现在表土层和弱古土壤

层 Ｌ１Ｓ１ꎬ分别达到 ２０４１７ 粒 / ｇ 和 １８０１９ 粒 / ｇ(图 ２)ꎮ 圆叶炭屑浓度在古土壤层出现两个峰值分别为 Ｓ３ 的 １９
ｍ 和 Ｓ４ 的 ２５ ｍ 处ꎬ为 ７７９１ 粒 / ｇ 和 ９７９８ 粒 / ｇꎮ 圆叶炭屑浓度在黄土层 Ｌ１ 的 ４.７ ｍ 和 Ｌ４ 的 ２１ ｍ 处炭屑出

现最低值为 ２０３１ 粒 / ｇ 和 １６３０ 粒 / ｇꎮ
长叶炭屑浓度为 ８４—３６５４ 粒 / ｇꎬ平均值为 ４７３ 粒 / ｇꎬ长叶炭屑浓度最高值出现在表土层和 Ｌ１ 黄土层中

的弱古土壤层 Ｌ１Ｓ１ꎬ分别达到 ３６５４ 粒 / ｇ 和 １８２１ 粒 / ｇ(图 ２)ꎮ 长叶炭屑浓度在古土壤层出现峰值分别为 Ｓ３
的 １９ ｍ 处和 Ｓ４ 的 ２５ ｍ 处ꎬ其值为 ７６２ 粒 / ｇ 和 ５００ 粒 / ｇꎮ 长叶炭屑浓度在黄土层 Ｌ１ 时的 ４.７ ｍ 处出现低值

为 １４８ 粒 / ｇꎬ在 Ｌ４ 时的 ２１ ｍ 处炭屑出现最低值为 ８４ 粒 / ｇꎻ长叶炭屑浓度、圆叶炭屑浓度的曲线变化和总浓

度曲线的变化趋势基本一致ꎮ
３.２　 黄土￣古土壤炭屑粒径变化

荒山岩芯黄土￣古土壤中炭屑的粒级以<３０ μｍ 的炭屑粒径为主ꎬ３０—５０ μｍ 和 ５０—１００ μｍ 两类粒径的

炭屑相对较少ꎬ>１００ μｍ 的大颗粒炭屑最少ꎮ <３０ μｍ 的炭屑总数为 ４３９９７ꎬ平均值为 １７５９.８８ꎻ３０—５０ μｍ 的

炭屑总数为 １０５６６ꎬ平均值为 ４２２.６４ꎻ５０—１００ μｍ 的炭屑总数为 １２１６ꎬ平均值为 ４８.６４ꎻ>１００ μｍ 的炭屑总数

为 １７ꎬ平均值为 ０.６８ꎮ

图 ３　 荒山黄土岩性￣不同粒径炭屑浓度图

Ｆｉｇ.３　 Ｌｉｔｈｏｌｏｇｙ ｏｆ Ｈｕａｎｇｓｈａｎ Ｌｏｅｓｓ￣ｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎ ｏｆ ｃｈａｒｃｏａｌ ｗｉｔｈ ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ ｐａｒｔｉｃｌｅ ｓｉｚｅｓ

３.３　 黄土￣古土壤炭屑形态的变化

在哈尔滨荒山采集的 ２５ 个炭屑样品中ꎬ对所有的圆叶炭屑数量和长叶炭屑数量进行了统计(图 ４)ꎮ 其

中ꎬ圆叶炭屑数量较多ꎬ总数为 ５２４７０ꎬ<３０ μｍ 的圆叶炭屑数量为 ４２３５４ꎬ３０—５０ μｍ 的圆叶炭屑数量为 ９１３４ꎬ
５０—１００ μｍ 的圆叶炭屑数量为 ９７７ꎬ>１００ μｍ 的圆叶炭屑数量为 ５ꎻ长叶炭屑数量相比圆叶炭屑数量较少ꎬ总
数为 ３３２６ꎬ<３０ μｍ 的长叶炭屑数量为 １６４３ꎬ３０—５０ μｍ 的长叶炭屑数量为 １４３２ꎬ５０—１００ μｍ 的长叶炭屑数

量为 ２３９ꎬ>１００ μｍ 的长叶炭屑数量为 １２ꎮ 在数量上ꎬ从两种不同形态炭屑中可以看出圆叶炭屑更占优势ꎮ
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图 ４　 荒山黄土￣古土壤炭屑形态随深度的变化
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３.４　 ＴＯＣ 含量的变化

从荒山剖面选取的 ２８２ 个样品中测定的 ＴＯＣ 结果来看(图 ５)ꎬ哈尔滨黄土￣古土壤序列 ＴＯＣ 含量在

０.０４％—１.７６％范围内变化ꎬ平均值为 ０.２５％ꎬ最低值出现在黄土层 Ｌ１ 堆积时期ꎬ最高值出现在表土层ꎮ 总体

上看ꎬ古土壤层的 ＴＯＣ 含量高于黄土层ꎬ在 Ｌ１ 黄土层中的 Ｌ１Ｓ１ 弱古土壤层 ＴＯＣ 含量急剧上升ꎮ

４　 讨论

４.１　 哈尔滨黄土￣古土壤炭屑揭示的植被特征

研究表明草本植物与木本植物的炭屑形态特征及表面结构具有明显差异[２３—２６]ꎮ 在通常情况下ꎬ木本植

物生物量较大ꎬ更容易保存ꎬ而草本植物相对木本植物来说更容易灰化ꎮ 由于不同的植物生长的环境不同ꎬ它
们生活的地域也不同ꎮ 木本植物主要生长在湿润、低温的温带和寒带的高纬度地区ꎬ主要有如松、杉、樟等为

代表的植物[４１—４３]ꎻ草本植物主要生长在干旱、高温的热带和亚热带地区ꎬ主要指茎内的木质不发达ꎬ含木质化

细胞少ꎬ生命力较弱的植物[４４—４５]ꎮ
如前所述ꎬ哈尔滨荒山黄土￣古土壤炭屑中圆叶炭屑总数较多(５２４７０)ꎬ而长叶炭屑总数较少(３３２６)ꎬ分

粒级特征也显示了圆叶炭屑占绝对优势ꎬ长叶炭屑占次要地位ꎮ 指示了本地区以木本植物占主导地位ꎬ草本

植物相对较少(图 ４)ꎮ 这一认识也得到岩芯有机碳同位素组成(δ１３Ｃｏｒｇ)变化的佐证ꎬ哈尔滨黄土￣古土壤中

δ１３Ｃｏｒｇ组成揭示了哈尔滨地区主要以 Ｃ３植物为主ꎬＣ４植物较少[３５]ꎮ 而 Ｃ３植物主要以木本植物占优势ꎬ含有少

量的草本植物ꎬＣ４植物主要为草本植物[４６—５０]ꎬ这与本文用圆叶炭屑和长叶炭屑揭示的木本植物占主导是相符

合的ꎮ
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此外ꎬ根据当前的植被调查和研究[５１]ꎬ东北地区常见的植被类型主要为:(１)寒温带针叶林湿地植被ꎻ
(２)落叶阔叶林湿地植被ꎻ(３)落叶阔叶灌丛湿地植被ꎮ 上述植被类型显示出本区主要以木本植物占优势ꎬ这
也从现代植被层面上印证了哈尔滨黄土￣古土壤炭屑中木本植物的主导地位ꎮ
４.２　 炭屑浓度记录的古火演化特征

古火活动发生后ꎬ一部分细小的炭屑随着烟雾升空ꎬ然后通过顺风传播ꎬ而另一部分粗粒炭屑则在原处或

近处沉积ꎮ 从炭屑传播和沉积的规律看ꎬ粗粒炭屑传播距离较短ꎬ源区离沉积地点较近ꎻ细粒炭屑传播路程相

对较长ꎬ源区离沉积地点较远ꎬ因此通过炭屑的粒级大小可以指示火源区距沉积区的相对远近ꎬ有效指示炭屑

来源[５ꎬ９ꎬ２０]ꎮ 较为常见的炭屑粒级划分是以 ５０ μｍ 为界ꎬ将炭屑分为细粒炭屑 ( < ５０ μｍ) 和粗粒炭屑

(>５０ μｍ)ꎬ并认为细粒炭屑主要反映区域性古火活动事件ꎬ粗粒炭屑则反映地方性古火活动事件[９ꎬ５２]ꎮ 本研

究对哈尔滨黄土￣古土壤中炭屑粒径进行统计ꎬ将炭屑粒径分为<３０ μｍ、３０—５０ μｍ、５０—１００ μｍ 和>１００ μｍ
４ 个等级ꎬ并按上述粒级划分进行汇总分析ꎬ发现细粒炭屑占有绝对优势(其中ꎬ<３０ μｍ 炭屑含量最多ꎬ３０—
５０ μｍ 炭屑含量次之)ꎻ而粗粒炭屑含量较少(其中ꎬ>１００ μｍ 的炭屑最为稀少)ꎮ 以上结果表明本区主要以

细粒炭屑为主ꎬ因此哈尔滨地区以区域性古火事件为主ꎮ
哈尔滨荒山钻孔岩芯黄土￣古土壤炭屑总浓度、圆叶炭屑浓度、长叶炭屑浓度的变化具有较高的一致性

(图 ２)ꎮ 炭屑浓度总体变化趋势为:在黄土层表现为低值ꎬ古土壤层则表现为高值ꎮ 其中ꎬＳ４ 和 Ｓ３ 古土壤层

炭屑浓度显著升高ꎬＳ２ 古土壤层炭屑浓度略微升高ꎬ在 Ｌ１ 黄土层中的弱古土壤层 Ｌ１Ｓ１ 也存在明显的炭屑浓

度升高ꎬ且达到整个研究时段的次高峰值(图 ５)ꎮ 总体而言ꎬ炭屑浓度的变化与黄土￣古土壤序列具有较好的

对应关系ꎬ可以认为研究区炭屑浓度的变化是冰期—间冰期气候旋回的有效记录ꎮ 此外ꎬ从 Ｌ１Ｓ１ 弱古土壤层

开始ꎬ粗粒径炭屑明显增加(图 ４)ꎬ结合炭屑浓度在 Ｌ１Ｓ１ 层位的次高峰值特征ꎬ可能与本地火(地方性古火活

动)的贡献有关ꎮ
另外ꎬ在本研究中炭屑浓度的最高值出现在现代表土层 ０.０６—０.８ ｍꎬ并且达到了一个最高值ꎬ这明显的

超过了正常的波动范围ꎬ这一数值的急剧升高ꎬ可能受现代人类活动的影响ꎬ这也得到了相关资料的佐证ꎮ 如

在黑龙江省阿城区交界镇双扶采石场发现的交界洞遗址ꎬ在此地发掘出的动物化石和石制品通过铀系法年代

测定后ꎬ证明早在万年前的哈尔滨地区就已存在远古人类生存活动的遗迹[５３—５４]ꎬ因此ꎬ研究区现代表土层的

高浓度炭屑可能与人类活动有关ꎮ
４.３　 哈尔滨黄土￣古土壤中古火演化的驱动机制分析

大量的研究表明ꎬ炭屑浓度的变化可以有效指示古火活动的强度ꎬ炭屑浓度高表明古火活动强烈ꎬ炭屑浓

度低则反映古火活动微弱ꎬ而古火活动的强度又与气候条件、可供燃烧的生物量和植被类型相关ꎮ 其中ꎬ古火

活动一方面受到气候因素影响ꎬ气候条件是引起火灾的重要因素ꎬ高强度火灾往往与干旱和少雨的气候条件

有关ꎬ并对应于高浓度的炭屑[２７—２９]ꎮ 另一方面ꎬ古火活动受到可供燃烧的生物数量影响ꎬ可供燃烧的生物数

量为古火活动提供良好的物质基础ꎬ进一步影响炭屑的浓度[２９—３１]ꎮ
根据哈尔滨黄土￣古土壤炭屑浓度曲线(图 ５)ꎬ从宏观上看ꎬ炭屑浓度在黄土层偏低ꎬ而古土壤层偏高ꎮ

按照一般的认识ꎬ炭屑浓度与气候的干湿具有明显的对应关系ꎬ即干旱的环境容易导致火灾的发生ꎬ进而炭屑

浓度高[２７—３１]ꎮ 显然ꎬ这一规律并不符合哈尔滨地区炭屑浓度变化的特征ꎬ研究区炭屑浓度在相对湿润的古土

壤沉积时期反而是一个高值ꎬ与干旱环境导致炭屑浓度升高这一认识不相符ꎮ 因此ꎬ气候干湿变化并不是影

响哈尔滨地区炭屑浓度变化的主要因素ꎮ
可供燃烧的生物量也是影响炭屑浓度变化的重要因素ꎮ 一般情况下ꎬ冰期黄土堆积ꎬ气候寒冷干旱ꎬ这种

环境不适宜植物的生长ꎬ可供燃烧的生物量减少ꎬ因此ꎬ古火活动发生的可能性较小ꎬ导致低的炭屑浓度ꎮ 而

古土壤发育的间冰期ꎬ气候温暖湿润ꎬ这种环境有利于植被的生长ꎬ因此可供燃烧的生物数量增多ꎬ有利于促

进古火活动的发生ꎬ导致炭屑浓度升高ꎮ
在本研究中ꎬ炭屑浓度的高值基本都出现在古土壤层(Ｓ４ 和 Ｓ３ 的明显升高、Ｓ２ 和 Ｓ０ 的微弱升高)或弱
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图 ５　 哈尔滨荒山环境代用指标与全球和区域综合对比图
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古土壤层(Ｌ１Ｓ１)ꎬ这可能是由于间冰期本区可供燃烧的生物量增加所导致的ꎮ 把本文所研究的炭屑浓度变

化曲线与 ＴＯＣ 变化曲线进行对比(图 ５)ꎬ发现两者的变化趋势具有很高的一致性ꎬ炭屑浓度的低值对应于

ＴＯＣ 的低值ꎻ炭屑浓度升高的几个古土壤层或弱古土壤层ꎬ都很好地与 ＴＯＣ 的升高相对应ꎮ ＴＯＣ 含量作为指

示生物量变化的直接和有效指标得到了广泛的应用[５５—５６]ꎬ一般而言ꎬＴＯＣ 含量高代表植被生长茂盛ꎬ土壤中

的有机质积累多ꎬ生物成壤作用强ꎬ并指示温暖湿润的环境ꎻ反之ꎬＴＯＣ 含量低代表植被较为贫乏ꎬ土壤中的

有机质积累较少ꎬ并指示寒冷干旱的环境[５７—５８]ꎮ 哈尔滨黄土￣古土壤序列中的 ＴＯＣ 含量变化宏观表现为古

土壤层或弱古土壤层 Ｌ１Ｓ１ 高值ꎬ而黄土层为低值(图 ５)ꎬ反映了冰期—间冰期气候波动背景下生物生产力的

变化ꎮ 此外ꎬ在 Ｌ１Ｓ１ 弱古土壤层中 ＴＯＣ 含量最高(图 ５)ꎬ在黄土￣古土壤序列中的土壤有机质含量主要受土

壤中生物体含量的控制[５９]ꎬ而其来源主要为微生物分解后的陆地动植物残体和部分分泌物[６０]ꎬ故 Ｌ１Ｓ１ 弱古

土壤层中 ＴＯＣ 含量的高值ꎬ指示了该时期生物量大幅度的增加ꎬ大量的有机质沉积ꎬ导致了 ＴＯＣ 含量的快速

增加ꎮ 因此ꎬ认为哈尔滨黄土￣古土壤中 ＴＯＣ 含量可作为有效的生物量指标ꎬ并可与研究区气候演化相对

应[６１—６２]ꎮ 综上ꎬ研究区炭屑浓度和 ＴＯＣ 变化趋势具有高度的吻合性ꎬ认为哈尔滨地区炭屑浓度变化主要受

控于生物量的变化ꎮ
为了更直观的展示哈尔滨地区炭屑浓度与 ＴＯＣ 之间的相互关系ꎬ进一步将炭屑浓度和 ＴＯＣ 叠加拟合并

绘制成图 ５ꎬ其目的是为了对比两者之间的变化幅度差别ꎬ其中绿色曲线代表炭屑浓度ꎬ紫色曲线代表 ＴＯＣ 含

量ꎮ 通过综合比对ꎬ二者曲线的变化具有较高的相似性ꎬ也证实了生物量是本区域炭屑浓度的主控因素ꎮ 进

一步对比发现ꎬ尽管二者曲线的变化趋势大体一致ꎬ但二者的变化幅度在个别层位存在些许差异(如图 ５ 中

黄色阴影部分所示)ꎬ黄色阴影部分面积的大小代表着在炭屑浓度变化中ꎬ剔除生物量的影响后气候所带来

４２３０１ 　 生　 态　 学　 报　 　 　 ４２ 卷　



ｈｔｔｐ: / / ｗｗｗ.ｅｃｏｌｏｇｉｃａ.ｃｎ

的影响ꎬ通过图 ５ 发现ꎬ在 ５０—８０ ｋａ 期间ꎬ有着一个较大的阴影部分面积区域ꎬ表示气候因子影响的参与程

度较大ꎬ对炭屑浓度也产生了一定的影响ꎻ在 １５０—２００ ｋａꎬ２５０—３００ ｋａ 和在 ３００—３５０ ｋａ 期间ꎬ有着 ３ 个较小

的阴影部分面积区域ꎬ也反应了在这 ３ 个时间段中除生物量的影响外ꎬ气候也发挥了少部分的作用ꎮ 综上所

述ꎬ生物量是影响哈尔滨地区中晚更新世以来炭屑浓度变化的主控因素ꎬ而气候因素在其中也起到了一定的

作用ꎮ
为进一步探讨哈尔滨古火演化与植被和气候的耦合关系ꎬ进行了全球和区域的对比研究ꎮ 如前所述ꎬ生

物量的变化是导致哈尔滨地区古火演化的直接因素ꎬ而气候因素中的干湿变化不是影响炭屑浓度变化的主要

因素ꎬ进一步探讨气候因素中的温度变化与研究区古火演化与植被的关系ꎮ 首先ꎬ前期对哈尔滨黄土￣古土壤

中 δ１３Ｃｏｒｇ组成的研究ꎬ揭示出温度是影响本区植物及其碳同位素组成的主控因素[３５]ꎮ 对岩芯进行 Ｒｂ / Ｓｒ 比
值的研究表明ꎬ温暖湿润的间冰期ꎬＲｂ / Ｓｒ 值上升ꎻ在寒冷干旱的冰期ꎬＲｂ / Ｓｒ 值下降ꎬ故可作为黄土￣古土壤序

列中东亚夏季风强度变化的代用指标[６１]ꎮ 进一步对比哈尔滨黄土￣古土壤中炭屑浓度变化曲线、ＴＯＣ 变化曲

线和 Ｒｂ / Ｓｒ 比值(图 ５)ꎬ发现 Ｒｂ / Ｓｒ 比值可以较好地对应于炭屑浓度的变化和 ＴＯＣ 含量的变化趋势ꎮ 综上

认为ꎬ温度变化对本区生物量和古火演化起到了积极的作用ꎬ即温暖湿润的间冰期ꎬ生物量较为丰富ꎬ为古火

活动提供充足的“燃料”ꎬ古火活动较为频繁ꎬ炭屑浓度高ꎻ反之ꎬ在寒冷干旱的冰期ꎬ生物量较为缺乏ꎬ古火活

动较少ꎬ炭屑浓度低ꎮ
前人研究表明ꎬ全球 ＣＯ２浓度变化是影响陆地植被生长的重要因素[６３]ꎮ 通过与全球 ＣＯ２浓度的对比发

现ꎬ中更新世以来 ＣＯ２浓度在间冰期偏正ꎬ冰期偏负ꎬ对应于本研究黄土￣古土壤的划分ꎬ古土壤层 Ｓ０—Ｓ４ 的

ＣＯ２浓度都普遍高于黄土层 Ｌ１—Ｌ５(图 ５) [６４]ꎮ 结合深海氧同位素变化曲线(图 ５) [３８]ꎬ全球温度与 ＣＯ２浓度

变化具有较好地对应性ꎬ这也说明了间冰期 ＣＯ２浓度升高和温度的增加ꎬ导致哈尔滨地区的生物量多于冰期ꎮ
在温带和亚热带大部分地区ꎬ温度被认为是影响木本植物生长的决定性因素[６５]ꎮ 温度的主要作用可以解释

为在间冰期对有效湿度有着强烈的控制作用ꎬ即较高的温度导致更密集的蒸发ꎬ较低的温度会导致较高的有

效湿度[６６]ꎬ温度升高通过调节有效水分并在激发森林火灾中发挥了主要作用[６５ꎬ６７]ꎮ
如前所述ꎬ尽管发现研究区古火演化与生物量和温度的耦合关系ꎬ并且在宏观上存在冰期与间冰期的旋

回特征ꎮ 但也注意到炭屑浓度在 Ｌ１ＳＩ 弱古土壤层达到了最大值ꎬ且与 ＴＯＣ 代表的生物量具有一致的表现ꎬ
说明该时间段植被尤为丰富ꎬ可供燃烧的生物量增加ꎻ并且 Ｒｂ / Ｓｒ 比值自 Ｓ１ 至 Ｌ１Ｓ１ 时期整体表现为稳定的

高值ꎬ指示了温暖湿润的气候环境ꎮ 此外ꎬＲｂ / Ｓｒ 比值自 Ｓ１ 至 Ｌ１Ｓ１ 时期并没有表现出与生物量的明显升高

相对应(尽管表现为稳定的高值ꎬ但非明显升高趋势)ꎻ全球温度在该阶段也没有表现出与之明显的对应ꎬ这
也体现了植被生长对气候响应具有复杂性ꎮ 综上认为 Ｌ１ＳＩ 时期较高的生物量是导致炭屑浓度高值的直接原

因ꎬ而适宜的气候环境ꎬ为生物的生长和古火的发生提供了重要的外界条件ꎬ植被生长与气候响应具有一定的

复杂性ꎮ
此外ꎬ将哈尔滨荒山岩芯黄土￣古土壤炭屑浓度与银川盆地岩芯炭屑浓度(图 ５)进行对比ꎬ从区域角度探

讨古火演化与植被和气候关系ꎮ 对比发现ꎬ总体上哈尔滨地区炭屑浓度高于银川盆地炭屑浓度ꎬ银川盆地炭

屑浓度变化范围为 １—４０８ꎬ平均值 １２４[６８]ꎻ而哈尔滨黄土￣古土壤中炭屑浓度为 １７１５—２４０７１ꎬ平均值 ５８０３ꎮ
结合两地的气候条件分析ꎬ哈尔滨年降水量 ３５０—７００ ｍｍꎬ属于温带季风气候ꎻ而银川盆地年降水量为

２００ ｍｍꎬ相比之下ꎬ哈尔滨地区降水量明显高于银川盆地ꎮ 银川气候相对干旱而炭屑浓度却较哈尔滨明显偏

低ꎬ显然不是降雨量(干湿)这一气候要素导致的ꎮ 而从植被类型分析可知ꎬ由于较少的降水量导致银川盆地

的植被类型为沙漠草原ꎬ植被群落主要为旱生草本植物ꎬ相比而言降水较为丰富的哈尔滨地区植被类型主要

为木本植物ꎮ 本研究认为上述银川盆地炭屑浓度较哈尔滨地区低的主要原因是植被类型及生物量的多少导

致的ꎬ即哈尔滨地区主要为木本植物(木本植物生物量较大ꎬ更容易保存[２５] )ꎻ银川盆地主要为草本植物(相
较于木本植物而言ꎬ更容易灰化[２６])导致的ꎮ

如前述ꎬ本研究揭示出生物量对于古火演化的直接影响ꎬ而银川盆地的研究也强调了生物量(由植被的
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量控制)对野火燃烧的重要作用ꎮ 从哈尔滨黄土和银川盆地的黄土层和古土壤层炭屑浓度变化特征来看ꎬ两
地区都表现为古土壤层偏高ꎬ黄土层偏低的宏观趋势ꎬ表明这两个地区在古土壤发育时期ꎬ炭屑浓度的变化主

要受控于生物量ꎬ这与本研究的基本认识是相符的ꎮ 此外ꎬ两地区炭屑浓度对比也存在一些不一致的地方ꎬ如
银川盆地在黄土层 Ｌ５、Ｌ４ 的顶部和 Ｌ２ 的底部炭屑浓度中均出现高值ꎬ也被认为是火灾活动的触发由气候的

稳定性决定(即炭屑浓度的峰值通常发生在气候过渡时期)ꎮ 诚然ꎬ在哈尔滨黄土炭屑的研究ꎬ受限于分辨率

等因素ꎬ这一变化并没有体现出来ꎬ在以后的工作中有待进一步深入研究ꎬ这也体现出炭屑浓度—古火演化—
植被￣气候之间的复杂关系ꎮ

综上所述ꎬ生物量的变化是哈尔滨地区炭屑浓度和古火演化的直接驱动因素ꎬ温度作为触发因素对植物

的生长和古火的发生起到了积极的作用ꎮ 温度影响木本植物的生长ꎬ温度通过调节有效水分进而影响到火灾

的发生和植物的生长ꎬ反映了古火￣植被￣气候之间的复杂关系ꎮ
这项研究对于理解我国东北地区的古火演化—植被￣气候之间的耦合关系具有重要的理论意义ꎬ尤其是

在全球气候变暖的背景下ꎬ应更多的关注我国东北地区乃至北方地区生物量的变化以及由此导致的区域性火

灾的演化ꎮ 未来以期进一步加强对本区域孢粉、大化石等的研究ꎬ以进一步从植被类型等层面上提供更多的

佐证ꎮ

５　 结论

通过对哈尔滨荒山钻孔岩芯黄土￣古土壤炭屑浓度、炭屑粒径、炭屑形态ꎬ以及 ＴＯＣ 含量进行分析ꎬ并与

Ｒｂ / Ｓｒ 比值、全球 ＣＯ２浓度、深海氧同位素曲线及区域综合对比ꎬ得出结果如下:
(１)哈尔滨地区炭屑形态揭示研究区炭屑的主要形态为木本型炭屑ꎬ炭屑粒度特征记录本地区主要为区

域性古火事件ꎮ
(２)哈尔滨黄土￣古土壤炭屑浓度曲线与 ＴＯＣ 曲线具有很高的一致性ꎬ炭屑浓度的高值对应于古土壤层

和 Ｌ１Ｓ１ 弱古土壤层ꎬ揭示出古火活动主要受控于生物量ꎮ
(３)温度通过调节有效水分影响木本植物的生长及区域火灾的发生ꎬ反映了古火￣植被￣气候之间的复杂

关系ꎮ
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