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末次间冰期以来渭南黄土地区土壤有机碳碳库的演变
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摘要：冰期－间冰期的陆地碳库变化成为最近十几年来碳循环研究的热点之一，以深海氧同位素、模型模拟和古环境证据等

手段展开对不同时间尺度上不同碳库之间碳通量变化研究．土壤碳库的巨大储量导致了土壤碳库的任何微小波动都比陆地

生态系统其他碳库更容易影响陆地生态系统碳循环以及大气ＣＯ２浓度，并最终影响到全球气候变化．通过对过去４万年来黄

土高原地区土壤有机碳碳库的演变研究发现，深海氧同位素第３阶段期间，土壤有机碳碳密度相对于磁化率在细节上更能够

表现出气候的小波动，这一期间的土壤有机碳碳密度快速上升，在较高的水平上多次波动，可能是因为这一时期的气候环境

整体上更适宜碳在黄土古土壤中的累积和保存．在末次盛冰期（ＬＧＭ）时，土壤有机碳碳密度急剧下降，伴随气候的快速波动，

其间有一次较大规模的反弹，持续约２ｋａ，最低值出现在１４ｋａＢＰ和１９ｋａＢＰ．对比深海氧同位素曲线，土壤有机碳碳库与其

在末次盛冰期和全新世都表现出良好的一致性．而磁化率在大约１５ｋａＢＰ以后就开始增加，似乎超前于土壤有机碳碳密度和

深海氧同位素的增加．并且，在全新世早期到晚期土壤有机碳碳密度经历了逐渐上升继而下降的变化过程，该时段的最高值

出现在大约７～５ｋａＢＰ．
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　第２期 　秦小光等：末次间冰期以来渭南黄土地区土壤有机碳碳库的演变

　　在过去的一个半世纪中全球表面温度上升了

０．６±０．２℃，２０世纪成为过去千年来最暖的世纪

（Ｈａｓｎｅｎ犲狋犪犾．，２００６）．陆地生态系统碳循环作为

当前全球变化研究中的重点，与全球气候变化间的

关系密切而又复杂．一方面，ＣＯ２ 浓度的增加是气

候变暖的主要原因；另一方面，气候变暖将导致全球

陆地生态系统碳循环的变化，原有的碳平衡状态被

破坏，同时也引发一系列环境问题（如海平面上升、

降水格局变化等）．气候变暖对陆地生态系统的影响

是当前全球变化研究中的核心问题，而气候变暖对

陆地生态系统碳循环的影响及陆地生态系统碳循环

对气候变暖的反馈作用是全球变化研究中的重中之

重（ＩＰＣＣ，２００１）．探寻过去陆地生态系统碳循环变

化的机制对更好地理解碳循环在当代的效应和预测

其未来的影响有着重要的意义．

陆地表层碳库主要以３种形式存在：植物碳库、

凋落物碳库、土壤有机质碳库．一般认为：植物碳库

在 ４２０～８３０ｐｇ 之 间，土 壤 有 机 质 碳 库 在

１．２×１０３～１．６×１０
３
ｐｇ之间，凋落物碳库在７０～

１５０ｐｇ之间（Ｐｏｓｔ犲狋犪犾．，１９９０；Ｋｉｎｇ犲狋犪犾．，１９９５；

Ｆｅｅｌｙ犲狋犪犾．，１９９９）．全球大约有１５５０ｐｇ碳以有机

质形式存在于土壤中，另外还有７５０ｐｇ碳以无机物

形式存在土壤中（Ｂａｔｊｅｓ，１９９６）．土壤圈是陆地表层

系统的重要组成部分，它不仅是大气圈、水圈、岩石

圈和生物圈交汇的地带，而且是各圈层相互作用的

产物，是人类赖以生存的物质基础．土壤有机碳库是

陆地碳库的主要组成部分，在陆地碳循环研究中有

着重要的作用，了解土壤碳循环是研究陆地生态系

统碳循环的基础之一，确定土壤有机碳储量随时间

变化的趋势，对全球碳循环的研究具有重要意义．国

外对土壤有机碳的研究工作开展较早，许多研究表

明与大气交换的土壤有机碳大约占陆地表层生态系

统碳储量的２／３，储量大和驻留时间长使土壤成为一

个巨大的碳库（Ｐｏｓｔ犲狋犪犾．，１９８２；王绍强和周成虎，

１９９９）．全球变暖的一个反应就是将加速土壤有机质

的分解，向大气释放ＣＯ２，这将进一步加强全球变暖

的趋势．以全球而论，土壤有机碳蓄积量约是陆地植

被碳库或大气碳库总和的２～３倍（Ｓｃｈｉｍｅｌ犲狋犪犾．，

２００１）；中国土壤有机碳储量大约为９０～１００ｐｇ（王

绍强和周成虎，１９９９），是中国陆地森林碳储量约

４．１～４．６ｐｇ（方精云等，１９９６）的２０～４０倍．巨大的

储量导致了土壤碳库的任何微小波动都比陆地生态

系统其他碳库更容易影响陆地生态系统碳循环以及

大气ＣＯ２浓度，并最终影响到全球气候变化（Ｓｔａｒ

ｋｅｌ，１９９８）．

冰期－间冰期旋回中的陆地碳库变化成为最近

十几年来碳循环研究的热点之一，人们以深氧同位

素、模型模拟和古环境证据等手段展开对不同时间

尺度上不同碳库之间碳通量变化、碳循环变化与气

候波动、人类活动的关系研究，研究对象集中于大气

ＣＯ２对气候演化和陆地碳库的影响、特征时段的陆

地碳储量及其变化和陆地碳储量动态与气候事件的

关系．在陆相沉积物中湖泊沉积物和黄土都是具有

较好连续性，记录了陆地碳库变化的地质体（Ｄｅａｎ，

１９９９；秦小光等，２００１），其中属于加积型风成沉积

的黄土（Ｑｉｎ犲狋犪犾．，２００５），同时保存了沉积区植

被、土壤和风化的发育信息（刘东生，１９８５），是唯一

能够同时提供连续的植被、土壤有机碳、土壤钙结核

和表土硅酸盐风化的碳储量变化信息的地质沉积

物．大量研究表明利用孢粉和硅酸体重建的黄土区

植被（吴乃琴等，１９９４；孙湘君等，１９９５；文启忠等，

１９９６；吕厚远等，１９９９）可以作为估算植被生物量的

基础（Ｖｅｌｉｃｈｋｏ犲狋犪犾．，１９９９），而利用土壤结构特征

可以恢复土壤类型（郭正堂等，１９９４），再结合化石土

壤的腐殖碳含量估算土壤原始有机碳含量（Ｍｏｒｏ

ｚｏｖａ犲狋犪犾．，１９９８）．由于构成陆地碳库的植被、土壤

和风化作用在不同的温度降水条件下，可以有不同

的响应速度与变化趋势，从而形成不同的组合型式

（韩家懋等，１９９６），因此黄土序列中植被、土壤和风

化强度的差异可能意味着某种特定的气候环境，这

为分析冰消期陆地碳循环变化提供了可能．

１　材料和方法

１．１　样品

渭南剖面（１０９°３０′Ｅ，３４°２３′Ｎ）位于陕西省渭南

市阳郭镇，在黄土高原的南部，具有冬季干冷、夏季

暖湿的气候特征．剖面是典型的中国黄土高原黄土

－古土壤序列剖面．对剖面上部５．１ｍ以０．１ｍ

（１０ｃｍ）的间隔选取５２个样品进行有机碳分析．

１．２　实验流程

样品的磁化率使用中国科学院地质与地球物理

研究所新生代地质与环境重点实验室 Ｍａｇｎｅｔｉｃ

ＳｕｓｃｅｐｔｉｂｉｌｉｔｙＭｅｔｅｒＭ．Ｓ．２．磁化率仪测定，样品的

粒度分布使用ＭａｌｖｅｒｎＭａｓｔｅｒｓｉｚｅｒ２０００激光粒度

仪测定．全有机碳含量使用ＨｉｇｈＴＯＣＩＩ碳分析仪

测定，ＨｉｇｈＴＯＣＩＩ内置２个红外检测器，ＴＣ红外

检测器和ＴＩＣ红外监测器．ＴＣ红外检测器监测总

７８３
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碳生产地ＣＯ２气体量，ＴＩＣ红外监测器检测无机碳

生产地ＣＯ２气体量．测量时，将每个样品分成两份，

分别用于ＴＣ和ＴＩＣ测试，仪器同时测量样品ＴＣ

和ＴＩＣ，给出ＴＣ和ＴＩＣ含量，差分出ＴＯＣ含量，步

骤如下：

（１）将烘干的样品磨细至２００目（７５μｍ）以下；

（２）将样品放入烘箱，温度调至１１０℃，烘干一夜；

（３）取出样品及实验用瓷舟和反应瓶，依次排放；（４）

分别取黄土样品０．２２ｇ，放在瓷舟和反应瓶（加入

１０ｍＬ１∶３盐酸）内，放置在仪器ＴＣ端和ＴＩＣ端，

启动测量；（５）在软件输出窗口获得数据记录．Ｈｉｇｈ

ＴＯＣＩＩ仪器重复测量相对误差≤１％．

渭南剖面时间尺度由比较刘嘉麒等（１９９４）发表

的渭南剖面磁化率序列和Ｄｉｎｇ犲狋犪犾．（２００２）建立的

第四纪标准黄土－古土壤序列得到．

本文使用的时间标尺是先将渭南剖面的磁化率

曲线与刘嘉麒等（１９９４）磁化率的时间序列进行对

比，获得主要地层界限年龄控制点，在两个年龄控制

点内，根据Ｋｕｋｌａ（１９８８）磁化率年龄模型进行插值，

即将每个样品采样间距乘以平均磁化率，再将乘积

相加，然后按照比例换算成各黄土层和古土壤层的

年龄，即获得整个序列的时间．在没有更精确的年龄

控制的情况下，这是获得独立时间标尺的可行方法．

２　土壤碳密度估算方法

２．１　现代土壤碳密度计算方法

现代大部分土壤有机碳储量估算首先是计算单

位面积上土壤剖面或土地的碳蓄积量，即土壤有机

碳密度，经过不同土壤、植被或生命地带类型土壤剖

面碳密度的聚合，采用一定的加权平均形成土壤亚

类、植被亚类、生态系统亚类的有机碳密度，根据亚

类的分布面积，再计算出该亚类的土壤有机碳蓄积

量．因此土壤有机碳密度不仅是统计土壤有机碳储

量的主要参数，其本身也是一项反映土壤特性的重

要指标．计算土壤有机碳密度主要有以下几种方法：

（１）金峰等（２００１）认为土壤有机碳密度是由土

壤有机碳含量、砾石（粒径＞２ｍｍ）含量和容重所共

同确定的．对于共分为犿层的某土壤剖面，若其中

的第犼层中土壤有机碳平均含量为犮犼（ｇ·ｋｇ
－１），

平均容重为ρ犼（ｇ·ｃｍ
－３），砾石的体积分数为δ犼％，

厚度为犱犼（ｃｍ），则此剖面深度内土壤有机碳密度

犜０（ｋｇ·ｍ－３）：

犜０＝
犿

犼＝１

（１－δ犼％）ρ犼犮犼犱犼
１００

． （１）

（２）ＩＰＣＣ（２００１）认为对矿质土壤而言，只考虑

３０ｃｍ表层，这个深度一般具有最高的碳密度，而且

对土地利用和管理的变换有最大的响应．由于不同

调查对剖面的统计深度不同，为了相互比较，人们以

原剖面数据为基础推算不同深度土壤的有机碳密

度，方法是：以各土层有机碳平均含量为横坐标

（犮犼），以各层中点深度为纵坐标（狔犻），以诸点（犮犼，狔犼）

按非线性回归方法可求得有机碳含量与土壤深度的

曲线方程犮＝犮（狔），然后对所求的深度范围利用数

值计算方法求解积分值．这样，３０ｃｍ深度的土壤有

机碳密度犜３０为：

犜３０＝犜０＋∫
３０

狔犫

（１－δ犼％）ρ（狔）犮（狔）

１００
ｄ狔， （２）

式中：犜０为表土层的土壤有机碳密度，狔为深度坐

标，ρ（狔）为按各土层平均容重所回归得到的容重函

数，狔犫为土壤原始剖面底边深度坐标值．土壤普查

资料中列出的往往是有机质数据，有机碳数据还需

通过乘以转换系数得到，由于土壤有机质中的碳含

量大致范围在５５％～６５％之间，因而国际上采用

５８％作为碳含量的转换系数（Ｐｏｓｔ犲狋犪犾．，１９８２）．

２．２　黄土古土壤有机碳碳密度估算方法

根据黄土的粒度特点，可以忽略大于２ｍｍ砾

石组分，所以上面两种对现代土壤碳密度的估算方

法最终都可以转化为以下相同的形式，故得到计算

每层黄土古土壤碳密度的公式如下：

犆犻＝ρ犻犮犻犱犻， （３）

式中：犻表示黄土层位，犻＝１，２，…，狀；狀表示黄土剖

面总层数；犆犻代表该层土壤有机碳碳密度；ρ犻表示

该层土壤的平均容重；犮犻表示该层中土壤有机碳平

均含量；犱犻表示该层厚度．这里，平均容重取我国黄

土地区平均天然容重１．７２ｇ·ｃｍ－３（刘东生，

１９８５），有机碳含量通过碳分析仪测定，由于渭南剖

面土壤有机碳样品采样间距为１０ｃｍ．因此，对每个

时期黄土古土壤表层以下３０ｃｍ深度内的碳密度含

量可根据下式计算：

犇犻＝犆犻＋犆犻＋１＋犆犻＋２， （４）

式中：犇犻表示犻时期地表表层下３０ｃｍ内的土壤碳

密度；犆犻是表层１０ｃｍ的土壤碳密度；犆犻＋１是表层下

１０～２０ｃｍ的碳密度；犆犻＋２是表层下２０～３０ｃｍ的碳

密度；犇犻即为将剖面上深度犻处视为地表表层时，

当时的土壤有机碳密度．

８８３
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３　恢复地质时期碳密度的方法

３．１　枯落物分解模型

在黄土古土壤剖面上，各层的有机质实际上经

历了不同时间的沉积与分解．那么要得到当时的土

壤碳密度，就必须充分考虑时间因素．土壤有机质的

含量取决于枯落物的堆积和分解两方面，其残留百

分比是时间狋的函数，记为犚（狋），狋∈（０，＋∞），犚（狋）

∈（１００％，０）．

枯落物的平均周转期一般在０．１～５０ａ，枯落物

的平均寿命则更长，土壤有机质的分解速率可以用

经过修正的Ｏｌｓｏｎ指数衰减模型（刘增文和潘开文，

２００５）描述：

犚（狋）＝ｅ－
（犽狋）
犪

． （５）

３．２　过去有机碳的计算

由于一层黄土沉积之后，后续的黄土还在不断

的加积，一段时间后这层黄土即被埋覆在表层黄土

之下，能够再获得的有机质补充较少，所以可以认为

现存有机质残留量是原为表层时的有机质含量经时

间狋不断分解而残留下来的，借助修正后的Ｏｌｓｏｎ

模型，有：

犢＝犢０×犚（狋）＝犢０×ｅ－
（犽狋）
犪
， （６）

式中：犢０表示该层黄土在地表时的有机碳含量，犢

表示该层有机碳经过时间狋的分解后残留的有机碳

含量，ｅ是自然对数，狋是该层黄土的年龄，犽和犪分

别是衰减速率常数和修正参数．

这里，犽和犪是两个待求的未知参量，需要根据

土壤中有机质的残留量和原含量计算得到．根据前

人研究结果，选取了研究比较充分，对当时环境已获

得共识的Ｓ０ 全新世适宜期和末次盛冰期的样品

（ＷＮＩ５和ＷＮＩ２３）作为基准计算．ＷＮＩ５样品

的年龄为６．４ｋａＢＰ左右，这一时期对应Ｓ０ 古土

壤，郭正堂等（１９９４）认为这一时期渭南地区的土壤

类型为黑垆土－淋滤热黑土过渡型，这两种土壤类

型的平均有机质含量分别为６．５％和１．２％（李天杰

等，１９８３）．吕厚远等（１９９９）研究了渭南剖面植物硅

酸体后，认为当时渭南是有部分森林生长的草原类

型植被，更符合黑土对应的植被类型，因此我们认为

土壤可能更接近黑土一类，故取６．４ｋａＢＰ样品土

壤有机碳含量６．３％．第２个样品 ＷＮＩ２３年龄上

属于末次盛冰期的产物，年龄大约２１ｋａＢＰ，这一时

期属于吕厚远等（１９９９）划定的Ｐ２组合带，反映相

对较冷的环境，考虑渭南地区的纬度，推测这一时期

渭南为干草原环境，土壤类型可能接近棕钙土－灰

图１　有机质残留物分解速率曲线

Ｆｉｇ．１ Ｔｈｅｃｕｒｖｅｏｆｄｅｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｒａｔｅｏｆｏｒｇａｎｉｃｍａｔｔｅｒｒｅｓｉｄｕｅ

钙土类型，其土壤有机质含量０．６％～１．９８％（李天

杰等，１９８３），因此取土壤有机质平均含量约１％．根

据有机质与有机碳之间平均转换系数０．５８（Ｐｏｓｔ犲狋

犪犾．，１９８２），计算得到两个时期的有机碳含量．最后

将这两个时期的年龄时间和计算得到有机碳含量分

别代入（６）式，则有：

０．４４６２＝６．３×ｅ－
（６４００犽）

犪
， （７）

０．０４８４４＝１×ｅ－
（２１０００犽）

犪

． （８
烅
烄

烆 ）

联立方程，解得犪＝０．１３９６，犽＝０．００３４，则可得原

含量犢０与残留含量犢关系为：

犢＝犢０×ｅ
－（０．００３４狋）

０．１３９６

． （９）

由此可得到用黄土古土壤剖面中测得的有机碳含量

估算原始土壤有机碳含量的公式：

犢０＝犢×ｅ
（０．００３４狋）

０．１３９６

． （１０）

该函数具有以下的衰减特征（图１），残留有机碳含

量随时间呈指数变化，在最初的十几年里衰减最快，

之后逐渐趋于稳定，表明初期易分解的有机质分解

迅速，而后难分解的有机质逐渐分解缓慢．由此可以

归纳每个地质时期土壤碳密度计算流程如下：

（１）首先利用公式（１０）估算每层黄土当时为顶

层黄土（即上表面为地面）时的初始土壤有机碳含量

犢犻；（２）当计算剖面中第犻层的土壤碳密度时，该层

黄土为当时的顶层黄土，而其下的犻＋１、犻＋２层黄

土分别已经过了历时（狋犻＋１－狋犻）和（狋犻＋２－狋犻）的风化

分解，因此这时需要根据公式（９）估算出这时犻＋１、犻

＋２层黄土的有机碳含量，这里狋犻、狋犻＋１和狋犻＋２分别是

犻、犻＋１、犻＋２层黄土的年龄．即：

犢犻＋１＝犢０×ｅ
－（０．００３４（狋犻＋１－狋犻

））０．１３９６，

犢犻＋２＝犢０×ｅ
－（０．００３４（狋犻＋２－狋犻

））０．１３９６

． （１１）

这里因为每层黄土１０ｃｍ厚，三层黄土３０ｃｍ

厚，这正是估算土壤碳密度的深度，因此累计三层黄

土的土壤有机碳含量即可．（３）用犢犻、犢犻＋１、犢犻＋２作为

９８３
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公式（３）中的犮１、犮２、犮３，用公式（３）算出犆１、犆２、犆３，再

按照公式（４）计算出第犻层黄土为地表层时的土壤

碳密度犇犻．（４）对每一层黄土重复上述过程，即可获

得黄土土壤碳密度的时间序列记录．

４　结果及讨论

从图２中可见，剖面上部全新世的全碳含量明

显小于其他部分，这是因为上部受到了较强的风化

分解和淋滤作用，来自全新世土壤的碳酸盐在土壤

层下部淀积形成了全碳含量的高峰．在２５～

１５ｋａＢＰ有机碳含量几乎为０，显示当时的气候条

件不利于有机碳的产生和保存．

根据公式（１０）计算每层黄土当时为地表时的土

壤有机碳（ＳＯＣ）含量，并按照公式（９）分别计算该层

下方两层黄土在这个时候的有机碳含量，三层黄土

的有机碳含量总和即为这个时期的土壤有机碳密

度，分别得到每层黄土古土壤以及其下两层黄土古

土壤在该层黄土为地表时的土壤有机质含量，结果

如图３所示可以发现，同一时期一般是表层土壤有

机碳含量最高，这是因为表层接受外来有机质的输

入量最大、分解时间最短．

从图４中看出渭南地区黄土的土壤碳密度在

０．１～１８ｋｇ·ｍ－２变化，其中全新世时期在６～

１０ｋｇ·ｍ－２之间，与估算的现代碳密度测量值５～

１０ｋｇ·ｍ－２（石培礼等，２００３）基本相当，一方面表

明笔者的估算合理可信，另一方面表明全新世时期

这里的土壤碳密度没有发生剧烈变化．

其次从４０～２２ｋａＢＰ，即深海氧同位素第３阶

段期间，土壤有机碳碳密度相对于磁化率在细节上

更能够表现出气候的千年尺度波动，这一期间的土

壤有机碳碳密度快速上升，在较高的水平上多次波

动，可能是因为这一时期的气候环境整体上更适合

有机碳在黄土中的累积和保存．

在末次盛冰期（ＬＧＭ）时，土壤有机碳碳密度急

剧下降，最低值出现在１４ｋａＢＰ和１９ｋａＢＰ，伴随

气候的快速波动，其间有一次较大规模的的反弹，持

续约２ｋａ．对比深海氧同位素曲线（Ｉｍｂｒｉｅ犲狋犪犾．，

１９９２），它们在末次盛冰期和全新世都表现出较好的

相似性，但冰期δ１８Ｏ明显低于间冰期δ１８Ｏ，这与土

壤有机碳碳密度不同，可能反映了３阶段时期至少

在渭南这个纬度上陆地土壤有较大的有机碳贮量，

甚至高于全新世时期．磁化率在大约１５ｋａＢＰ以后

就开始增加，似乎超前于土壤有机碳碳密度和深海

图２　渭南黄土古土壤剖面全碳和有机碳含量

Ｆｉｇ．２ Ｔｈｅｃｏｎｔｅｎｔｏｆｔｏｔａｌｃａｒｂｏｎａｎｄｔｏｔａｌｏｒｇａｎｉｃｃａｒｂｏｎ

ｉｎＷｅｉｎａｎｓｅｃｔｉｏｎ

图３　古地表以下３０ｃｍ内３个１０ｃｍ厚黄土层的有机碳

（ＳＯＣ）含量

Ｆｉｇ．３ Ｃｕｒｖｅｓｏｆｓｏｉｌｏｒｇａｎｉｃｃａｒｂｏｎｏｆ３１０ｃｍｌｏｅｓｓｌａｙｅｒｓ

ｕｎｄｅｒｔｈｅｐａｌｅｏｇｒｏｕｎｄｓｕｒｆａｃｅ

图４　４万年以来的黄土土壤有机碳碳密度

Ｆｉｇ．４ Ｌｏｅｓｓｓｏｉｌｏｒｇａｎｉｃｃａｒｂｏｎｄｅｎｓｉｔｙｏｆｌａｓｔ４０ｋａ

氧同位素的增加．在全新世早期到晚期土壤有机碳

碳密度经历了逐渐上升继而下降的变化过程，该时

段的最高值出现在大约７～５ｋａＢＰ，显示土壤有机

碳累积和分解作用的此消彼长，对比３阶段时期，这

０９３



　第２期 　秦小光等：末次间冰期以来渭南黄土地区土壤有机碳碳库的演变

个时期的土壤有机碳密度明显偏小，但这时的植被

要远好于３阶段时期，分析认为适宜期的高温不利

于土壤有机碳的保存，因此虽然植被产率高，但土壤

碳库并不算大．

５　结论

（１）估算的渭南地区土壤碳密度与实测值相同，

在６～１０ｋｇ·ｍ－２之间．

（２）末次冰期以来渭南地区陆地土壤碳库存在

３种形式：一是全新世时期，为高产中保类型，这时

气候适宜，植被生产率高，但较高的温度不利于土壤

有机碳库的保存，因此土壤有机碳库虽高，但并非最

大；二是ＬＧＭ时期，为低产高保类型，这时气候寒

冷，植被生产率低，土壤有机碳库最小，这时期气候

微小的回暖产生的植被碳可以被很好地保存，由此

造成ＬＧＭ时期土壤有机碳库的小幅增加；三是深

海氧同位素３阶段，为中产高保类型，这时气候波动

明显，气候温湿期较短，温湿期内植被生产率高，并

迅速在其后的降温期得到保存，因此土壤有机碳库

最大．可见相当程度上保存条件决定了土壤有机碳

库的大小，并非植被生产率高时，土壤有机碳库一定

高，而气温则是最重要的保存条件，而类似Ｈｅｉｎｒｉｃｈ

事件的千年尺度气候波动有足够的植被繁茂时间和

迅速的降温保存时间，有利于土壤有机碳库的形成

和保存．

（３）土壤有机碳库的变化波动略滞后于气候的

波动变化，这是由于黄土的加积性质所造成的．
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