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摘要  通过对贡嘎山东坡地表植被、凋落物、土壤有机质δ 

13C值的分析, 结果显示贡嘎山东坡地
表植被、凋落物、0~5, 5~10和 10~20 cm土壤有机质的δ 

13C值均随海拔的升高先减小后增大, 即
从海拔 1200~2100 m, δ 

13C值逐渐变小, 从 2100~4500 m, δ 
13C值则逐渐变大. 植被、凋落物和土

壤有机质δ 
13C值沿海拔高度的这种变化是与C3, C4植物的分布有关, C4植物仅仅生长于海拔高度

低于 2100 m的环境中, 而 C3在所有海拔都存在. 植被、凋落物和土壤有机质三者间的δ 
13C有显

著的正相关, 凋落物、0~5 cm层、5~10 cm层和 10~20 cm土壤有机质δ 
13C较植被分别平均偏正

0.56‰, 2.87‰, 3.04‰和 3.49‰. 在综合考虑工业革命以来大气 CO2浓度和δ 
13C值变化对植物同

位素的影响后, 我们认为 1.57‰可能是利用古土壤有机质δ 
13C 进行古生态重建时应该考虑的最

小修正值.  
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根据植物光合作用方式的不同 , 陆生植物分为

C3, C4和CAM植物, 其中CAM植物比较少见. C3和C4

植物的δ 
13C值不互相重叠, C3植物的δ 

13C变化范围为
−22‰ ~−34‰, 平均值约为−27‰, C4植物的δ 

13C值在
−9‰ ~−19‰之间, 平均值约为−13‰[1]. 土壤有机质
主要来自陆生高等植物的凋落物 , 其δ 

13C组成与形
成该有机质的植被δ 

13C组成基本一致 , 如果已知某
一古土壤层中有机质的δ 

13C组成 , 就可以根据下列
同位素质量平衡方程估算出当时地表植被中C3, C4植

物的相对生物量.  
C3 (%) = [(δ 

13CSOM−δ 
13C4)/(δ 

13C3−δ 
13C4)]×100, (1) 

C4 (%) =100%− C3 (%),                    (2) 
其中 , δ 

13CSOM 为土壤有机质的碳同位素组成 (‰), 
δ 

13C3, δ 
13C4分别是 C3, C4植物的碳同位素平均值, 一

般为−27‰和−13‰, C3和C4分别是C3, C4植物的相对

生物量(%).  

然而土壤有机质的δ 
13C组成与形成该有机质的

植被δ 
13C组成并不完全一致 , 土壤有机质分解过程

中会发生同位素分馏 , 造成土壤有机质的δ 
13C值比

形成该有机质的植被的δ 
13C值偏正 [2~10]. 但在利用方

程(1)和(2)来重建古环境的过程中这种差异仅被少数
人考虑 [11~15]. 同时也有观点认为利用特殊的生物标
志物(如烷烃)来估算当时植被中C3, C4植物相对生物

量时这种差异就可以忽略掉 [16], 这种观点还需进一
步证实 , 我们认为至少在利用土壤全有机质碳同位
素来估算时应该考虑这种差异.  

目前有许多研究都观察到了植物与土壤的δ 
13C

差异, 但大多数的报道结果都有一定的局限性, 一方
面许多结果是来自室内和野外的培养实验 [17~20], 这
些培养实验进行的时间都较短 , 主要研究有机质分
解初期的同位素分馏 , 而没有考虑难分解化合物的
同位素分馏; 另一方面, 尽管也有许多观察结果来自 
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野外土壤剖面 [6,8,21~24], 但涉及的植被类型和环境条
件都较单一 , 而有机质分解过程的同位素分馏与环
境和植被类型有关, 因此, 研究结果代表性不强. 还
有 , 有些研究其目的并不是揭示有机质分解过程中
的同位素分馏, 而是研究植被的变化, 因此报道的植
物与土壤的同位素差异可能不完全代表有机质分解

过程的同位素分馏 , 可能还包含有过去时期由于植
被中C3, C4 植物生物量发生变化而导致的δ 

13C变化. 
为了获得更具有代表性的结果 , 我们选择了垂直高
差显著 , 温湿变化明显的贡嘎山东坡作为本次研究
的区域. 该区气候类型丰富, 生态系统多样, 包含了
从热带、亚热带直到寒带的植被类型, 且人为扰动较
小(主要指 1600 m以上的海拔高度), 植被稳定. 本文
目的是通过测定该地区不同海拔高度的植被、凋落物

及土壤有机质的δ 
13C值 , 试图揭示土壤有机质和植

物δ 
13C的差异 , 为更准确地重建古生态和古环境服

务. 另外, 我们还通过植物和凋落物的δ 
13C估算了C4

植物在植被中的含量, 揭示了C4 植物在贡嘎山东坡

的分布.  

1  材料与方法 
1.1  研究区自然概况 

贡嘎山位于青藏高原东南缘的大雪山脉中段

(101°30'~102°10'E, 29°20'~30°00'N), 在地质构造上
处于青藏板块与扬子板块交接带的西缘, 东、西坡地
貌和气候差异显著. 其中, 东坡属高山峡谷地貌, 相
对高差达 6500 m[25], 气候温暖湿润, 巨大的地形落
差导致气候具有明显的垂直分异 . 随着海拔高度增
加 , 气温逐渐降低 , 而降雨量逐渐升高 , 形成“下暖
干-上凉湿”的气候梯度 [26]. 由于贡嘎山山体垂直高
差巨大, 热量等生态因子由低至高递减, 从而孕育了
从亚热带至寒带的完整自然垂直带谱 . 从大渡河河
谷至海拔 4900 m, 自然垂直带谱依次为山地亚热带
常绿阔叶带(海拔 1000~2200 m), 山地暖温带针阔混
交林带(海拔 2200~2800 m), 山地寒温带暗针叶林带
(海拔 2800~3600 m), 亚高山亚寒带灌丛草甸带(海拔
3600~4200 m), 高山寒带草甸带(海拔 4200~4600 m), 
高山寒带疏草寒漠带(海拔 4600~4800 m)和极高山冰
雪带(>海拔 4900 m).  

1.2  样品的采集 

样品于 2004 年 8 月下旬采自于贡嘎山东坡海螺

沟. 自 1200~4500 m, 以每上升 100 m为间隔进行沿
途采集. 在每一采样海拔高度上, 采集了我们能够见
到的几乎所有植物种类. 每种植物采集 5~7 株, 之后
根据叶片的大小分别从每株植物上采集相同数目的

成熟叶片进行混合, 组成一种植物的样品. 草本和灌
木是采集其顶部叶片, 乔木叶片是在离地 8~10 m 处
分别从 4 个方向采集相同数目的叶片进行混合作为
一个样品(同种植物采集的高度一致). 所有样品均采
自开阔、光照充足、距离村落较远的环境下, 避免了
局部地貌与微环境的影响. 除了植物采集外, 在同一
海拔高度方圆 200 m2内我们一般还设置了 3个 0.5 m
×0.5 m 的样方 , 采集枯枝落叶层样品和不同深度
(0~5, 5~10, 10~20 cm)的土壤样品.   

1.3  样品δ 
13C值的测定 

土壤样品在 50℃下烘 24 h, 将土样中可见的石
块和植物残体用镊子挑出, 在研钵中研磨后过 100目
的筛并混匀, 取其中 3 g样品在室温下加过量 HCl (1 
mol/L) 反应 24 h 以除去碳酸盐, 然后用蒸馏水洗至
中性 , 并在 50℃下烘干 , 研磨 . 植物样品用清水洗
净、晾干, 置于烘箱中烘干(65℃), 研磨过 40 目筛. 
研磨后的样品在 DeltaPlusXP质谱仪(带元素分析仪)上
进行碳同位素值测定, 燃烧温度为 1020℃. 碳同位素
值用 V-PDB标准表示, 其表达式为 

13
sample standardC ( / 1) 1000,R Rδ = − ×       (3) 

式中, δ 
13C是样品碳同位素组成(‰); Rsample和 Rstandard

分别为样品和标准物质中 13C/12C 值. 本次分析误差
小于 0.15‰.  

2  结果 
2.1  贡嘎山东坡地表植被δ 

13C值随海拔高度的变化
规律 

植物碳同位素算术平均值随海拔的变化见表 1
和图 1(a). 由于没有测定植物的生物量, 所以尽管我
们对每个样品点几乎所有的植物种进行了同位素分

析, 但也无法得到植被的碳同位素组成. 本文中我们
是用植物碳同位素算术平均值来代表植被的碳同位

素值, 虽然二者并不完全一致. 我们的结果显示: 贡
嘎山东坡地表植被的δ 

13C 值存在很大差异(−12.04‰ ~ 

−29.915‰). δ 
13C值随海拔高度的增加先减小后增大, 

从海拔 1200~2100 m, δ 
13C 值逐渐变小, 从 2100~ 

4500 m, δ 
13C值则逐渐变大.  
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表 1  贡嘎山东坡不同海拔高度植物、凋落物和土壤有机质的δ 13C算术平均值(‰) 
海拔高度/m 植物 凋落物 0~5 cm土壤 5~10 cm土壤 10~20 cm土壤 

4500 −26.910 −24.000 −22.070 −22.495 −22.555 
4400 −26.550 −24.513 −23.093  −22.907 
4200 −26.840 −26.287 −25.103   
4100 −25.621 −26.733 −23.360 −23.300 −23.320 
4050 −26.080     
4000 −25.733 −27.168 −24.517 −24.163 −24.190 
3950 −26.474     
3930 −25.980 −26.758 −24.043 −24.040 −23.195 
3820 −25.646 −26.167 −24.370   
3750 −26.760     
3700 −27.948 −27.158 −25.717 −24.495  
3650 −26.587     
3600 −27.420 −27.445 −25.905   
3550 −29.058     
3500 −28.147 −26.835 −25.160 −23.990 −24.855 
3400 −27.296 −28.714    
3300 −27.112 −28.607    
3250 −27.508     
3200 −28.502 −28.312    
3100 −29.568 −28.130 −26.550   
3000 −29.025 −28.037 −25.733 −25.300 −25.737 
2900 −29.331 −27.711 −25.790 −25.297 −25.383 
2800 −28.709 −27.651 −26.243 −25.870  
2700 −29.076 −27.607 −24.215 −25.210 −22.030 
2600 −29.915 −27.320 −25.760 −25.830 −25.900 
2500 −28.807 −28.099 −24.987 −25.427 −25.033 
2400 −28.807 −28.037 −26.020 −26.000 −25.645 
2300 −29.329 −28.099 −25.567 −25.417  
2200 −29.530 −27.915 −26.893   
2100 −28.509 −28.038 −25.330 −25.390 −24.575 
1940 −27.697 −27.615 −24.495   
1800  −27.466 −21.667 −22.925 −20.910 
1730 −21.451     
1684 −25.397 −25.819 −22.483 −20.707 −20.490 
1546 −13.858 −24.754 −21.743 −21.733 −21.160 
1450 −23.460 −15.970 −17.713 −17.307 −16.230 
1380 −26.198     
1350 −12.040 −26.676 −22.297 −22.483 −22.917 
1270 −25.631     
1200 −16.068 −16.475 −17.490 −15.853 −18.090 

 

2.2  凋落物δ 
13C和土壤有机质δ 

13C随海拔高度的 
变化 

图 1(b)显示凋落物δ 
13C 随海拔高度的变化, 图

1(c)~(e)是不同深度土壤层的有机质δ 
13C 随海拔高度

的变化. 从图 1中我们可以看出, 凋落物δ 
13C及不同

深度土壤有机质δ 
13C 随着海拔高度的变化规律与地

表植被的变化规律几乎一致 , 即从 1200~2100 m, 
δ 

13C随着海拔增高而减小, 从 2100~4500 m, δ 
13C值

随着海拔增高而呈现逐渐增大的趋势.  

2.3  有机质分解过程中的碳同位素演化 

从表 1中我们看到除海拔 1546, 1450和 1350 m 
三个点外, 其他海拔点植物、凋落物和土壤有机质的
同位素组成尽管有差别, 但差别相对并不大, 而在这
3 个点它们之间的差别要大得多. 例如在海拔 1546
和 1350 m土壤有机质 δ13C均比植物偏轻 8‰~10‰, 
而在 1450 m土壤有机质δ 

13C却比植物偏重 12‰. 为
什么会出现这种情况? 我们认为海拔 1546和 1350 m
土壤有机质 δ13C 均比植物显著偏轻可能与人类活动 
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图1 
(a)~(e)分别为地表植被、凋落物、0~5, 5~10, 10~20 cm土壤的δ 13C

值随海拔高度的变化. 图中的垂直线代表±1个标准偏差 
 
导致近年来地表植被中 C4 植物大量增加有关. 泸定
县磨西镇坐落在我们采样路线(即沿贡嘎山东坡海螺
沟采样)的 1600~1500 m处. 从 1250~1500 m左右沿
途也有不少居民点 , 人类活动对植被的影响十分显
著. 众所周知, 人类对原生植被的破坏会导致以草本
植物为主的 C4植物增多. 另外我们还可以从 1200 m
的结果来看人类干扰的影响. 表 1显示 1200 m植物、
凋落物和土壤有机质同位素相差较小 , 原因是该采
样点位于大渡河谷的一草地上 , 方圆几里没有居民
点, 原生植被保存较好. 至于 1450 m土壤有机质δ 

13C
比植被δ 

13C 显著偏重的原因是由于在该点植被同位
素与植物同位素平均值相差较大造成的 . 在该点我
们采集了 7 种 C4 植物, δ 

13C 变化范围是−11.8‰~ 
−12.7‰, 13 种 C3 植物, δ 

13C 变化范围是−27.0‰~ 
−30.9‰, 由于表 1 中显示的地表植被δ 

13C 值是该点 

各种植物同位素的算术平均, 因此表 1 中地表植被
δ 

13C值就偏负(−23.46‰). 尽管该点C3 植物种数比C4

多, 但事实上根据我们的观察C4 植物在植被中的生

物量比C3大. 土壤有机质δ 
13C值反映的是地表植被中

C3/C4 生物量的比例, 因此该点土壤有机质δ 
13C值较

植被显著偏正. 另外表 1显示 1380和 1270 m植被同
位素也偏负(分别是−26.198‰和−25.631‰)也是由于
植被同位素与植物同位素平均值相差较大造成的 , 
在这 2 个点C4生物量都占有较高的比例. 每个点C3, 
C4 植物的数量和同位素均在文献 [27]列出 . 由于 
1600 m 以下受人类活动影响较大, 植被不稳定, 另
外再加上表 1 中的植被δ 

13C 值没有很好地反映地表
植被中 C3/C4 生物量的比例, 因此, 我们在研究有机
质分解过程中碳同位素分馏所造成的土壤有机质同

位素与植被同位素差异时应该将这几个点排除 , 因
为这几个点所揭示的土壤有机质同位素与植被同位

素差异值中不仅仅包含了有机质分解过程中的碳同

位素分馏的贡献 , 而且还包含了其他影响因素的贡
献, 例如 C3/C4植物在群落中演替导致的土壤有机质

同位素与现存植被同位素之间的差别.  
海拔 1600 m 以上, 几乎不再有居民点, 因此人

为活动影响甚小, 原始植被保存完好, 因此, 本文仅
仅计算了 1600 m以上不同海拔高度植物与凋落物、
凋落物与 0~5 cm, 0~5与 5~10 cm, 5~10与 10~20 cm
土壤有机质δ 

13C 间的差异, 结果表明凋落物较植被
平均偏正 0.56‰, 0~5 cm土壤有机质较凋落物平均偏
正 2.31‰, 5~10 cm层较 0~5 cm层土壤有机质平均偏
正 0.17‰, 10~20 cm土壤有机质的δ 

13C值比 5~10 cm
的δ 

13C值平均偏正 0.45‰. 图 2显示的是 1600 m以
上海拔高度植被、土壤有机质与凋落物间的δ 

13C 关 
系. 从该图我们可以清楚地看到三者的同位素具有很
强的相关性, 从图 2(a)可以看出凋落物δ 

13C 和植被 
δ 

13C显著相关(R2 = 0.319, P <0.01), 凋落物较植被平均
偏正 0.56‰; 0~5 cm层土壤有机质 δ13C明显较对应点
的凋落物层δ 

13C偏正, 平均偏正 2.31‰, 二者成极显著
正相关 (R2 = 0.458, P < 0.001)(图 2(b)); 5~10 cm层土
壤 有 机 质 较 凋 落 物 平 均 偏 正 2.48‰(2.48‰= 
0.17‰+2.31‰), 二者极显著相关 (R2 = 0.572, P < 
0.001)(图2(c)); 10~20 cm土壤层有机质的δ 

13C值比凋落
物的δ 

13C 值平均偏正 2.93‰(2.93‰=0.17‰+2.31‰+ 
0.45‰), 也成显著相关(R2= 0.250, P<0.05)(图 2(d)).  
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图2   

(a)~(e)分别为植物δ 13C, 0~5, 5~10, 10~20 cm土壤有机质δ 13C与
凋落物δ 13C之间的相关性. 横坐标均为不同海拔高度下凋落物的
δ 13C 值, 纵坐标分别为不同海拔高度下植物的δ 13C 值加上植物
与凋落物的δ 13C 平均差值(即δ 13Cplant+0.56‰, (a)); 不同海拔高
度下 0~5 cm土壤有机质的δ 13C值减去 0~5 cm土壤有机质与凋落
物的δ 13C平均差值(即δ 13C0~5−2.31‰, (b)); 不同海拔高度下 5~10 
cm土壤有机质的δ 13C值减去 5~10 cm土壤与 0~5 cm土壤有机质
的δ 13C平均差值再减去 0~5 cm土壤有机质与凋落物的δ 13C平均
差值(即δ 13C5~10−0.17‰−2.31‰, (c)); 10~20 cm土壤有机质的δ 13C
值减去 10~20 cm土壤与 5~10 cm土壤有机质的δ 13C值平均差值
再减去 5~10 cm土壤与 0~5 cm土壤有机质的δ 13C平均差值再减
去 0~5 cm 土壤有机质与凋落物的δ 13C 平均差值(即δ 13C10~20− 

0.45‰−0.17‰−2.31‰, (d)) 
 
2.4  C3和 C4植物随海拔高度变化的分布特征 

图 3(a)和(b)都显示的是地表现代植被中 C3, C4

植物的相对生物量贡献 , 是分别根据植被碳同位素
和凋落物碳同位素通过方程(1)和(2)计算出来的. 根
据植被碳同位素计算时只需将方程(1)中的δ 

13CSOM替

换成植被δ 
13C即可. 而根据凋落物同位素计算时, 由

于凋落物同位素平均较植物同位素偏正 0.56‰, 因此
要将方程(1)中的δ 

13CSOM 替换成凋落物δ 
13C, 同时还

要减去 0.56‰, 目的是为了修正凋落物与植被之间的
同位素差异. 另外, 在公式(1)中 C3, C4植物的同位素

平均值是用该海拔高度生长的 C3植物的δ 
13C 的平均

值和 C4 植物的δ 
13C 的平均值, 而没有使用−27‰和

−13‰. 从图 3(a)和(b)中均可以看出 C4植物仅仅生长

于海拔高度 2100 m以下的环境中, C3在所有海拔都

存在. 需要特别指出的是图 3(a)中给出的 C3/C4生物 

 
图3 

(a)和(b)分别根据植被碳同位素和凋落物碳同位素通过方程(1)和 
(2)计算出来的不同海拔高度下地表现代植被中 C3, C4植物的相对生

物量贡献; 图中带网格的柱形表示 C4 植物的相对生物量, 空白柱形 
表示 C3植物的相对生物量 

 
量比例在 1600 m以下是很不准确的, 即表 1 中显示
的植被同位素值反映的是植被中 C3/C4 种数的比例, 
不是生物量比例, 两者有很大的差别. 

3  讨论 
地表植被、凋落物、0~5 cm, 5~10 cm, 10~20 cm

土壤有机质的δ 
13C结果均显示: 随海拔高度的增加, 

δ 
13C值先减小, 到一定的海拔高度后开始逐渐增大. 

δ 
13C随海拔变化的这种趋势是与贡嘎山东坡C3, C4植

物随海拔的分布有关 . 图 3 显示C4 植物仅生长于

2100 m以下的环境中, 而C3 植物所有海拔下都存在. 
由于C3植物的δ 

13C值较C4植物平均偏负 14‰ (C3植

物δ 
13C平均值: −27‰, C4 为−13‰), 因此导致在低海

拔段植被δ 
13C较高海拔植被偏重. 地表凋落物是由植

物的残枝落叶构成, 所以凋落物δ 
13C值与植物δ 

13C呈
显著正相关. 土壤中的有机质主要来自地表凋落物, 
所以土壤有机质δ 

13C值与凋落物δ 
13C值也呈显著正

相关, 因此土壤、凋落物与植被随海拔高度的变化规
律基本一致. 本次野外调查初步的结果显示在 2100 
m以上发现仅有一种C A M植物 ,  即四裂红景天
(Rhodioa quadrifida)零星生长在 3500 m左右的海拔
高度, 对当地植被的生物量贡献甚小, 2100 m以上主
要是C3植被类型. 已经有大量的调查发现, 在湿润地
区C3 植物δ 

13C随海拔升高而变重 [28~34]. 在青藏高原
也发现存在相同的模式 [ 3 5 , 3 6 ] .  因此 ,  2100 m以 
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上植被、凋落物、土壤的δ 
13C都表现出随海拔升高而

增大的变化趋势. 至于贡嘎山东坡C3 植物同位素随

海拔高度变化的原因和机制我们在文献 [27]中有专
门的讨论.  

Lü等人 [37]曾经在青藏高原采集了大量的表土样

品 , 并对样品进行了碳同位素分析 , 结果显示 , 在
1500~3500 m之间土壤有机质δ 

13C随海拔高度升高而
变正, 与本次调查发现的在 2100 m以上贡嘎山东坡
土壤有机质 δ 

13C随海拔高度的变化一致 . 但是在
3500 m以上Lü等人 [37]的结果显示土壤有机质δ13C反
而相对 3500 m以下的同位素偏负, 其中的原因是在
青藏高原的高海拔地区发现CAM植物在植物群落中
有相当的比例, 而CAM植物的δ 

13C值变化范围大. 而
在本研究区 , 由于四裂红景天  (Rhodioa quadrifida) 
这种CAM植物在当地群落中所占比例很小, 且它的
δ 

13C为 −30.75‰, 也是落在C3 植物同位素范围内

(−22‰ ~ −34‰), 因此CAM植物存在并不影响贡嘎
山东坡在 2100 m以上植被、凋落物、土壤的δ 

13C仍随
海拔升高而增大的趋势.  

C3, C4植物在贡嘎山东坡随海拔的分布规律与前

人在全球其他地区的调查结果 [38~40]相吻合. 前人的
调查 [38~40]表明C4植物在植被中所占的比例有随海拔

高度升高而减少的趋势, 主要占据低海拔地区, 而高
海拔地区以C3植物为主, 二者的转换带发生在 1500~ 
3000 m左右 [38~40]. 在贡嘎山东坡C3, C4 的转换带在

2100 m左右. 控制C4 植物发生和分布的环境因素有

许多, 但我们认为C4 植物在贡嘎山东坡的这种分布

可能与水分关系不密切, 而是与过低的夏季(生长时
期)温度有关. 详细的讨论见文献 [27].  

本次研究显示从植被到凋落物 , 再到土壤有机
质δ 

13C是逐渐变重, 另外随着深度增加, 土壤有机质
δ 

13C也是逐渐变大. 这一结果与前人的结果完全一致
[17,41~45]. 从植物到凋落物再到土壤有机质同位素逐
渐偏正 , 以及随深度增加土壤有机质同位素增大的
最主要原因是有机质分解过程中的同位素分馏 . 微
生物分解有机质的过程中会发生同位素分馏 , 导致
重同位素和轻同位素在反应物和产物间的不均衡分

布, 即相对多的轻同位素(12C)进入释放出的CO2 中, 
而 13C则更多地进入到微生物生物量碳中, 最终返回
到土壤有机质中. 第二个原因是与大气CO2的碳同位

素和浓度的变化有关. 自~11000 a BP至工业革命前
大气CO2的δ 

13C值一直较稳定, 为−6.40‰[46], 工业革

命后CO2 的δ 
13C值下降了 1.3‰, 因此土壤有机质与

现存地表植被之间的δ 
13C差异中包含了CO2的δ 

13C值
下降的贡献. 不过随着土壤深度增加, 土壤有机质同
位素变重, 一般与工业革命后CO2 的δ 

13C值下降没有
太大的关系 , 因为深层土壤往往上千年甚至上万年
[47]. 同时大气CO2 浓度可能也会影响植物的δ 

13C值, 
工业革命前大气CO2 浓度要比现在低 80 ppm, 但大
气CO2 浓度会对植物的δ 

13C值产生多大的影响至今
尚不清楚. Polley等人 [48]做了一个模拟实验, 实验中
的CO2 浓度变化范围相当于从末次冰期最盛期到现

在大气的CO2浓度, 结果显示生长在此实验中的C3植

物其ci/ca值(ci为植物的胞间CO2浓度, ca为大气CO2浓

度)保持恒定, 也就说明碳同位素分馏(∆)稳定. Feng 
和 Epstein[49]通过研究 4 种树的树轮的δ 

13C发现这 4
种树的平均∆与CO2浓度正相关, 斜率是 0.02‰/ppm. 
我们最近对来自全球的 68 个树轮系列进行了研究, 
发现树轮的平均碳同位素分馏值在 20世纪保持恒定, 
为 15.904‰(尚未发表). 因此说明植被到凋落物, 再
到土壤δ 

13C逐渐变重以及随着深度增加, 土壤δ 
13C逐

渐变大均与大气CO2浓度变化没有多大的关系. 第 3
个原因是认为与微生物选择性吸收有关, 不过, 目前
学术界普遍对这一观点表示怀疑 , 原因是木质素相
对非木质素更难分解, 随着有机质的分解, 残留的土
壤有机质中木质素的含量相对增加, 而木质素的δ 

13C 
值相对于非木质素偏负一些 [18,50], 因此微生物选择
性吸收的结果应该是留下的土壤有机质δ 

13C越来越
偏负, 而不是偏正. 另 外, 根据Feng[51]所做的分解

实验显示 , 不同有机质组分被选择性分解仅仅解释
早期(一般<10 a)的有机质同位素变化起作用. Feng[51], 
Poage 和Feng[50]认为早期有机质同位素变化是有机

质组分被选择性分解与分解过程中的同位素分馏相

互竞争的结果 , 后期残余土壤有机质相对植物和凋
落物同位素变重以及随着深度增加土壤同位素逐渐

变重与选择性分解无关.  
由于有机质分解过程的同位素变化导致土壤与

植被的同位素存在差异 , 因此 , 在用古土壤有机质
δ13C 来计算过去植被中 C3, C4植物相对生物量贡献

时应该考虑这个差异 . 我们的结果显示凋落物较植
被平均偏正 0.56‰, 0~5 cm土壤较凋落物平均偏正
2.31‰, 5~10 cm层土壤较 0~5 cm层土壤平均偏正
0.17‰, 10~20 cm土壤层的δ 

13C值比 5~10 cm土壤层
的δ 

13C值平均偏正 0.45‰, 因此 0~5 cm层土壤有机
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质δ 
13C较对应点的植被δ 

13C平均偏正 2.87‰(2.87‰ = 
0.56‰ +2.31‰), 5~10 cm 层土壤较植被平均偏正

3.04‰(3.04‰=0.56‰+2.31‰+0.17‰), 10~20 cm土
壤较植被平均偏正 3.49‰(3.49‰=0.56‰+2.31‰+ 
0.17‰+0.45‰), 每一层土壤与植被的同位素差异不
相等. 这就需要我们在利用土壤 δ13C估算 C3, C4植物

相对生物量贡献时首先得确定古土壤是位于当时土

壤剖面的哪一层, 但目前尚没有可行的方法. 假定古
土壤是当时土壤的 0~5 cm 层, 那么至少应该在方程
(1)的δ 

13CSOM中减去 2.87‰. 方程(1)变成以下形式:  
C3 (%)=[(δ13CSOM−2.87‰−δ 

13C4)/(δ 
13C3−δ 

13C4)]×100.  (4) 
正如前面所言, 2.87‰的差异中不仅包含了单纯

由于有机质分解导致的同位素变化 , 还包含了大气
CO2的 δ13C 值下降和大气 CO2浓度变化对植物同位

素产生的影响 , 因此我们在估算时必须扣去后面这
两方面的贡献才能得到单纯由于有机质分解导致的

同位素差异. 本次研究中我们没有测定土壤年龄, 但
我们可以肯定 0~5 cm层土壤不会形成于工业革命以

前, 因此 2.87‰的差异中大气CO2的δ 
13C值下降的贡

献最多不会超过 1.3‰. 大气 CO2浓度的上升对植物

同位素影响根据前面提到的我们目前尚未发表的研

究以及 Polly 等的研究可以认为是 0, 那么单纯由于
有机质分解导致的同位素变化应该至少为 1.57‰ 
(1.57‰ = 2.87‰ –1.3‰). 我们认为 1.57‰可能是利
用古土壤有机质碳同位素进行古生态重建时应该考

虑的最小修正值. 方程(1)变成以下形式:  
C3 (%)=[(δ13CSOM−1.57‰−δ 

13C4)/(δ 
13C3−δ 

13C4)]×100.  (5) 
目前全球变化已经成为各国科学家研究的一个

热点 , 利用土壤有机质碳同位素重建过去的环境有
助于我们更好地认识全球气候环境变化 . 要准确可
靠地揭示过去历史时期的植被变化 , 一方面需要多
种方法和手段的相互配合 , 另一方面就碳同位素手
段而言, 还要考虑气候, 尤其是温度对植物碳同位素
的影响, 这些方面已经有不少工作, 但仍存在很多不
确定性, 有待于我们进一步探讨.  

致谢   感谢马燕在碳同位素分析过程中提供的帮助.  
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