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摘要：现代岩溶学研究成果表明，碳酸盐岩在全球碳循环中响应极其迅速，水循环过程中的碳汇效应显著。本

研究选取广西桂林寨底地下河系统、广西环江大安地下河系统、重庆北碚青木关地下河系统三个典型岩溶地下

水系统，利用各系统地下河的流量和ＨＣＯ－３浓度的监测资料，采用简单化学平衡模式法估算碳汇通量（ＣＯ２）。
结果显示，寨底地下河系统的单位面积年碳汇通量为６８．８２ｔ／（ｋｍ２·ａ），大安地下河系统的单位面积年碳汇通
量为８１．１８ｔ／（ｋｍ２·ａ），青木关地下河系统的单位面积年碳汇通量为１００．０７ｔ／（ｋｍ２·ａ）。分析认为同一个岩
溶水系统的结构特征和环境条件基本上是稳定的；地下河的流量和ＨＣＯ－３浓度是影响岩溶碳汇强度的关键因
素，尤其是地下河流量的变化对碳汇强度的影响显著；不同岩溶水系统的碳汇通量不但受水化学条件和地下水

动力条件的控制，同时受土地利用变化的影响。该研究对于改进碳循环模型和评价岩溶地质碳汇有重要意义。
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由于大气ＣＯ２浓度上升对全球环境变化的重要
影响，碳循环问题日益受到国际学术界关注。相关机

构已组织和实施了一系列庞大的研究计划，并建立全

球范围大气ＣＯ２浓度监测网，以了解大气与其他界面
之间的ＣＯ２交换特征，从而鉴别ＣＯ２的源和汇区。但
现有主要碳循环模型计算结果表明地球各碳库的流

率是不平衡的，人类排放的ＣＯ２进入大气，其中１０％
～２０％的ＣＯ２去向未知。一般认为，这一未知汇可能
是陆地植被或土壤，但并无直接科学证据。

遗漏碳汇产生的原因可能是由于目前对ＣＯ２循
环机理（模式）的分析聚焦于海洋、植被和土壤、大

气三个碳库，把地质作用（含岩溶作用）列为长时间

尺度的循环，而没有考虑岩石圈的吸碳作用［１］。

岩石圈中的碳酸盐岩沉积是全球表层各碳库中

最大的贮碳库。近年来随着全国岩溶动力系统监测

网的建立及其运行机制的深入了解，对表层岩溶动

力系统碳循环特征也有了一定的认识［２－４］。研究结

果表明，表层岩溶系统在生物参与下积极参与全球

碳循环，吸碳量占“遗漏的汇”可达到２０％。因此，
表层岩溶系统的吸碳和放碳是自然界碳循环的一个

重要组成部分，是被“遗漏的汇”的一部分，它对大

气ＣＯ２起着不可忽略的调节作用。而岩溶系统碳通
量的研究，对未知项的探索及全球碳循环模型的修

正都有重要意义［５－８］。本文选取广西桂林寨底地下

河系统、广西环江大安地下河系统、重庆北碚青木关

地下河系统等三个典型岩溶地下水系统作为研究

区，利用各系统地下水流量和 ＨＣＯ－３浓度的监测资
料，采用简单化学平衡模式法估算典型岩溶水系统

碳汇通量（ＣＯ２），结合区域生态环境变化特征，探讨

地下河流量、ＨＣＯ－３浓度与碳汇通量之间的关系，反
映岩溶水系统内碳循环特征。该研究可以为改进碳

循环模型和评价岩溶地质碳汇提供典型岩溶水系统

碳汇通量数据。

１　研究区概况
我国南方 ８省碳酸盐岩分布面积 １１１．６万

ｋｍ２，类型多样。本文在溶丘洼地区、高原 －平原斜
坡地带、岩溶槽谷三种类型中各选择１个代表点，具
体的研究区是峰林平原区选择广西桂林寨底地下

河，高原－平原斜坡地带选择广西环江大安地下河，
岩溶槽谷选择重庆北碚青木关地下河。

１．１　寨底地下河系统
寨底地下河系统位于广西灵川县海洋乡至潮田

乡寨底村之间，面积３２．６９ｋｍ２。属亚热带季风气

候区，主体为典型的峰丛洼地地貌。出露地层主要

为上泥盆统融县组灰岩，东南部有中泥盆统东岗岭

组白云质灰岩、白云岩分布，东南边界为中泥盆统的

碎屑岩。灰岩出露面积占总面积的８９．５％。系统
内洼地、坡立谷底部有少量溶余粘土覆盖，峰丛灰岩

裸露，植被以灌草丛为主。

１．２　大安地下河系统
大安地下河位于广西环江县大安乡才平村，汇

水面积７１ｋｍ２。地处贵州高原南部边缘的斜坡地
带，属亚热带季风气候区，为峰丛洼地（谷地）地貌

特征。地层大面积为泥盆系上统灰岩、白云质灰岩，

石炭系下统岩关阶灰岩，岩关阶上段页岩夹砂岩分

布于东部边界一带和大塘阶灰岩零星分布于西部边

界地带。碳酸盐岩几乎占据了整个系统，地下河呈

树枝状展布。

１．３　青木关地下河系统
青木关地下河系统位于重庆市西部，汇水面积

１２．９ｋｍ２，其中岩溶区面积１１．２ｋｍ２。为岩溶槽谷
地貌，属于亚热带季风气候，土壤主要有矿子黄泥水

稻土属、矿子黄泥土、冷砂黄泥（森林）土，槽谷中为

矿子黄泥水稻土。广泛分布亚热带针叶林以及阔叶

林。出露地层有上三叠统须家河组砂页岩、中三叠

统雷口坡组厚层白云质灰岩、白云岩，下三叠统嘉陵

江组薄中层灰岩和岩溶角砾状白云质灰岩。在其下

有未出露的下三叠统飞仙关组泥页岩和灰岩。

２　研究区碳汇通量的估算方法
表层岩溶系统实质是一个ＣＯ２－Ｈ２Ｏ－ＣＯ

－
３的三

相不平衡开放系统，系统中的碳循环强度与ＣＯ２循环
强度密切相关，且在不同的岩溶作用方式下，碳循环的

结果既可是大气ＣＯ２的源，又可是其汇。据此，表层岩
溶动力系统碳循环模式可概括成框图，见图１［９］。

图 １　表层岩溶动力系统碳循环模式
Ｆｉｇ．１　Ｔｈｅｃａｒｂｏｎｃｙｃｌｅｍｏｄｅｏｆｅｐｉｋａｒｓｔｄｙｎａｍｉｃｓｙｓｔｅｍ
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岩溶水化学的显著特征之一是对环境变化的敏

感性，故此，本研究对水温、ｐＨ、Ｃａ２＋、ＨＣＯ－３、电导率
采取现场测试的方法。每次取样前均用德国 ＷＴＷ
公司生产的 ｐＨ／Ｃｏｎｄ３４０ｉ水质多参数仪和德国
Ｍｅｒｃｋ公司生产的硬度计和碱度计在野外现场对水
样的温度、电导率、ｐＨ值、Ｃａ２＋、ＨＣＯ－３浓度进行测
试，其测试精度分别为 ０．１℃、１μｓ／ｃｍ、０．０１、
２ｍｇ／Ｌ、０．１ｍｍｏｌ／Ｌ。

碳循环强度一般可利用简单化学平衡模式法、

化学溶蚀动力学法、野外溶蚀试验法三种主要途径

获取［９－１２］。本文采用简单化学平衡模式法估算典

型岩溶水系统的碳汇通量，也就是常说的利用水化

学－流量进行估算。
碳酸盐岩化学溶蚀的基本原理如下：

ＣａＣＯ３＋ＣＯ２＋Ｈ２Ｏ ２ＨＣＯ
－
３ ＋Ｃａ

２＋

ＣａＭｇ（ＣＯ３）２＋２ＣＯ２＋２Ｈ２Ｏ
４ＨＣＯ－３ ＋Ｃａ

２＋＋Ｍｇ２＋

可见，碳酸盐岩的溶蚀作用主要是在侵蚀性

ＣＯ２的参与下发生的，其结果是岩溶水 ＨＣＯ
－
３中的

碳有一半来源于气相 ＣＯ２。因此，可利用这一简单
化学模式进行碳酸盐岩溶蚀过程中的碳循环强度计

算，并用它来反映岩溶水系统内碳循环特征。

首先从水化学资料中获取 ＨＣＯ－３含量，按照以
下公式计算 ＣＯ２含量 ρ（ＣＯ２），也记作 Ｃｈ，单位为
ｍｇ／Ｌ。

Ｃｈ＝ρ（ＣＯ２）＝
ρ（ＨＣＯ－３）
２×６１ ×４４

利用某一地区或流域岩溶水径流量Ｑ与流域面
积Ｆ，或径流模数Ｍ，求得该流域因碳酸盐岩溶蚀而
消耗的ＣＯ２，单位面积年通量（碳循环强度Ｃｍ）为：

Ｃｍ＝３１．５３６×Ｑ／Ｆ×Ｃｈ或 Ｃｍ＝３１．５３６×Ｍ×Ｃｈ
式中，Ｍ—地下水径流模数，Ｌ／（ｓ·ｋｍ２）；Ｑ—岩溶
地下 水 径 流 量，Ｌ／ｓ；Ｆ—可 溶 岩 面 积，ｋｍ２；
Ｃｈ—岩溶水ＣＯ２含量，ｍｇ／Ｌ；Ｃｍ—碳循环强度，
ｋｇ／（ｋｍ２·ａ）。

可见碳循环强度 Ｃｍ既与水中 ＣＯ２含量有关，
也与径流量有关。说明岩溶系统吸碳能力不但受水

化学条件的影响，也受地下水动力条件的严格控制。

３　地下河系统的碳汇通量
３．１　寨底地下河系统的碳汇通量

寨底地下河系统碳汇通量计算结果见表１。
根据水文资料，寨底地下河的流量在７月最高，

ＨＣＯ－３浓度在７月最低。统计分析２００８年３月 ～

２０１０年１０月的１０组数据，地下河系统的碳汇主要
发生在雨季，最高值是在２００８年７月，碳汇通量达
到２７３８８５．９６ｋｇ／（ｋｍ２·ａ），在枯水期碳汇比较少，
２０１０ 年 １０ 月 最 低，碳 汇 通 量 为 ４３９２．５６
ｋｇ／（ｋｍ２·ａ）。该系统全年月平均碳汇量为１８７．４７
ｔ，全年碳汇总量为２２４９．６２ｔ，单位面积的年碳汇通
量约６８．８２ｔ／（ｋｍ２·ａ）。

表 １　寨底地下河碳汇通量估算结果
Ｔａｂｌｅ１　ＣａｒｂｏｎｓｉｎｋｆｌｕｘｏｆＺｈａｉｄｉｕｎｄｅｒｇｒｏｕｎｄｓｔｒｅａｍ

测量时间
Ｑ／

（Ｌ·ｓ－１）
ρ（ＨＣＯ－３）／
（ｍｇ·Ｌ－１）

Ｃｈρ（ＣＯ２）／
（ｍｇ·Ｌ－１）

碳汇通量

Ｃｍ／（ｋｇ·ｋｍ－２

·ａ－１）

２００８年３月 ８１２．８８ １７９．９５ ６４．９０ ５０８９３．５６
２００８年４月 １５１７．６８ ２０９．８４ ７５．６８ １１０８０３．３８
２００８年５月 １４３５．３３ １７３．８５ ６２．７０ ８６８１８．２４
２００８年６月 １１５８．１４ １９８．２５ ７１．５０ ７９８８３．８１
２００８年７月 ４３７４．５５ １７９．９５ ６４．９０ ２７３８８５．９６
２００８年８月 ４４０．８９ ２３７．９０ ８５．８０ ３６４９２．９７
２００９年９月 ８９．６０ ２５１．９３ ９０．８６ ７８５３．６７
２０１０年８月 ３１３．５０ ２２２．０４ ８０．０８ ２４２１８．８４
２０１０年９月 １５８．５９ ２３４．２４ ８４．４８ １２９２４．７３
２０１０年１０月 ５２．５３ ２４０．３４ ８６．６８ ４３９２．５６
平均值 １０３５．３７ ２１２．８３ ７６．７６ ６８８１６．７７

３．２　大安地下河系统的碳汇通量
大安地下河系统碳汇通量计算结果见表２。

表 ２　大安地下河系统碳汇通量估算结果
Ｔａｂｌｅ２　ＣａｒｂｏｎｓｉｎｋｆｌｕｘｏｆＤａ’ａｎｕｎｄｅｒｇｒｏｕｎｄｓｔｒｅａｍ

测量时间
Ｑ／

（Ｌ·ｓ－１）
ρ（ＨＣＯ－３）／
（ｍｇ·Ｌ－１）

Ｃｈρ（ＣＯ２）／
（ｍｇ·Ｌ－１）

碳汇通量

Ｃｍ／（ｋｇ·ｋｍ－２

·ａ－１）

２０１０年１月 ２４．００ ２７４．５０ ９９．００ ２２９２．１２
２０１０年２月 ９２．２６ ２８２．４３ １０１．８６ ９０６５．８６
２０１０年３月 ５５．２７ ２８８．５３ １０４．０６ ５５４８．３６
２０１０年４月 ２８１．１０ ２６３．５２ ９５．０４ ２５７７２．６４
２０１０年５月 ３３８３．７０ ２３７．９０ ８５．８０ ２８００７２．７３
２０１０年６月 ２９４８．３１ ２４０．９５ ８６．９０ ２４７１６３．６５
２０１０年７月 ２５１２．９２ ２４４．００ ８８．００ ２１３３３０．５３
２０１０年８月 ４４１．２５ ２５６．２０ ９２．４０ ３９３３２．２１
２０１０年９月 ９７７．００ ２６８．４０ ９６．８０ ９１２３５．０３
２０１０年１０月 ３７６．００ ２６２．３０ ９４．６０ ３４３１３．９５
２０１０年１１月 ８５．００ ２７７．５５ １００．１０ ８２０８．１４
２０１０年１２月 １９３．００ ２６５．３５ ９５．７０ １７８１８．０８
全年平均值 ９４７．４８ ２６３．４７ ９５．０２ ８１１７９．４４

统计分析２０１０年１月～２０１０年１２月的全年数
据，大安地下河系统全年月平均碳汇量为４８０．３１ｔ，全
年碳汇量为５７６３．７４ｔ，单位面积的年碳汇通量为８１．１８
ｔ／（ｋｍ２·ａ）。大安地下河系统的碳汇主要发生在雨季
的５～７月份，三个月累计达７４０．５７ｔ／（ｋｍ２·ａ）。在枯
水期碳汇比较少，最小值出现在 １月，仅为 ２．２９
ｔ／（ｋｍ２·ａ）；最大值发生在５月，碳汇通量达到２８０．０７
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ｔ／（ｋｍ２·ａ）。最大值是最小值的１２２倍。
２０１１年１月大安地下河流量最小，而 ＨＣＯ－３浓

度接近最大，碳汇量最小；５月地下河流量最大，而
ＨＣＯ－３浓度最小，碳汇量最大，说明碳汇量的大小主
要取决于地下河流量，碳汇量与流量成正比关系。

地下河流量受降水量的控制，降水量的大小是控制

碳汇量的绝对主导因素。

３．３　青木关地下河系统的碳汇通量
青木关地下河系统碳汇通量计算结果见表３。
统计分析２００７年５月～２００８年４月的数据，青

木关地下河系统全年月平均碳汇量为１０７．５８ｔ，全
年碳汇量为 １２９０．９５ｔ，单位面积的年碳汇通量为
１００．０７ｔ／（ｋｍ２·ａ）。青木关地下河系统的碳汇主
要发生在雨季的６～７月份，两个月碳汇通量累计达
到８００．６８ｔ／（ｋｍ２·ａ），占全年的６６．６７％。在枯水
期碳汇比较少，最小值是在２００８年１月，为２１．２２
ｔ／（ｋｍ２·ａ），仅占全年的１．６７％。年碳汇量最大值
发生在７月，为５７５．７４ｔ／（ｋｍ２·ａ），最大值是最小
值的２７倍。ＨＣＯ－３浓度在年内变化幅度相对较小，
流量的变化幅度很大，碳汇量、碳汇通量与流量均在

６～７月达到最大，同步变化。

表 ３　青木关地下河系统碳汇通量估算结果
Ｔａｂｌｅ３　ＣａｒｂｏｎｓｉｎｋｆｌｕｘｏｆＱｉｎｇｍｕｇｕａｎｕｎｄｅｒｇｒｏｕｎｄｓｔｒｅａｍ

测量时间
Ｑ／

（Ｌ·ｓ－１）

ρ（ＨＣＯ－３）／

（ｍｇ·Ｌ－１）

Ｃｈρ（ＣＯ２）／

（ｍｇ·Ｌ－１）

碳汇通量

Ｃｍ／（ｋｇ·ｋｍ－２

·ａ－１）

２００７年５月 ７４．６３ ３３２．４５ １１９．９０ ２５１９６．３７

２００７年６月 ８３４．７８ ２６５．３５ ９５．７０ ２２４９４３．６５
２００７年７月 １９５６．６９ ２８９．７５ １０４．５０ ５７５７４１．０３
２００７年８月 １６６．２１ ３２３．３０ １１６．６０ ５４５６８．８２
２００７年９月 １８７．６７ ３４４．６５ １２４．３０ ６５６８３．０９
２００７年１０月 １１８．６５ ３４７．７０ １２５．４０ ４１８９３．７１
２００７年１１月 ９６．６０ ３４１．６０ １２３．２０ ３３５１１．２９
２００７年１２月 ８１．６７ ３４７．７０ １２５．４０ ２８８３５．５７
２００８年１月 ６１．０２ ３５９．９０ １２９．８０ ２２３０１．８９
２００８年２月 ６１．６６ ３６６．００ １３２．００ ２２９１７．４２
２００８年３月 ６１．１８ ３４１．６０ １２３．２０ ２１２２４．４０
２００８年４月 ３０８．４４ ２６８．４０ ９６．８０ ８４０６８．８７

平均值 ３３４．１０ ３２７．３７ １１８．０７ １０００７３．８４

３．４　碳汇通量影响因子分析
从岩溶碳汇计算公式和计算结果（表１～表３）

可知，地下河的流量和 ＨＣＯ－３浓度共同影响岩溶碳

汇强度的大小。ＨＣＯ－３浓度与碳汇强度变化趋势相
反，即稀释效应。如２００８～２０１０年的１０组数据发
现，寨底地下河 ＨＣＯ－３ 浓度的最大值为 ２５１．９３

ｍｇ／Ｌ，最小值为 １７３．８５ｍｇ／Ｌ，其变化幅度高达
７８．０８ｍｇ／Ｌ，而对应的碳汇强度分别为 ７８５３．６７
ｋｇ／（ｋｍ２·ａ）和８６８１８．２４ｋｇ／（ｋｍ２·ａ）。地下河流
量与岩溶碳汇强度具有同步变化，有很好的相关性

（图２）。可以看出，平均流量增加，ＨＣＯ－３平均浓度
减少，年碳汇通量增加，充分说明岩溶碳汇量、碳汇

强度与ＨＣＯ－３浓度呈负相关，而与流量呈正相关。
可见地下河流量的精确监测对评估岩溶碳汇量和碳

汇通量计算的重要性。

图 ２　青木关地下河流域碳汇量、碳酸氢根浓度与流量关系
Ｆｉｇ．２　Ｔｈｅｒｅｌａｔｉｏｎｓｈｉｐｂｅｔｗｅｅｎｃａｒｂｏｎｓｉｎｋｆｌｕｘ，ｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎｏｆ

ＨＣＯ－３ ａｎｄｄｉｓｃｈａｒｇｅｉｎＱｉｎｇｍｕｇｕａｎｕｎｄｅｒｇｒｏｕｎｄｓｔｒｅａｍ

４　地下河系统碳汇通量分析
寨底地下河系统、大安地下河系统、青木关地下

河系统地质条件（岩性）和气候条件相似，植被类型

存在一些差异，寨底为灌木、草丛，大安为阔叶林、灌

木、草丛，青木关为针叶林、阔叶林和灌木、草丛。从

降水量分析，寨底＞大安＞青木关，而岩溶碳汇强度
正好相反（见表４），寨底 ＜大安 ＜青木关。本文认
为不同的岩溶水系统的碳汇通量不但受到水化学条

件和地下水动力条件的控制，也可能受到生态环境

和土地利用变化的影响。

从青木关和寨底的年平均溶蚀强度即可说明土

地利用对碳汇通量的影响。青木关和寨底的单位面

积年碳酸盐岩溶蚀量分别为４．５０ｍｇ／（ｃｍ２·ａ）和
３．２６ｍｇ／（ｃｍ２·ａ），碳酸盐岩溶蚀强度（Ｃｍ）平均
值分别为 ５４００．０１２ｋｇ／（ｋｍ２·ａ）和 ３９０６．６６
ｋｇ／（ｋｍ２·ａ）。年降雨量表现为寨底 ＞青木关，青
木关是岩溶槽谷，谷地底部土壤分布面积广、厚度

大，林地所占比例较高；而寨底土壤分布不连续，面

积小，林地所占比例非常低，且存在石漠化，这就是

造成寨底和青木关碳汇强度差异的原因。也就是说

森林植被和土壤有利于岩溶作用。
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表 ４　典型岩溶水系统碳汇通量对比
Ｔａｂｌｅ４　Ｃａｒｂｏｎｓｉｎｋｆｌｕｘｉｎｄｉｆｆｅｒｅｎｔｋａｒｓｔｗａｔｅｒｓｙｓｔｅｍｓ

区域特征对比 寨底地下河 大安地下河 青木关地下河

地貌组合 峰丛洼地 峰丛洼地 岩溶槽谷

气候类型 亚热带季风气候 亚热带季风气候 亚热带季风气候

植被类型 灌木草丛 阔叶林灌草 针叶林阔叶林

地层代号 Ｄ３ｒ／Ｄ２ｄ，Ｄ１２，Ｃ１ｙ Ｄ３／Ｃ１ｙ，Ｃ１ｄ Ｔ１ｊ，Ｔ２ｌ／Ｔ３ｘｊ，Ｔ１ｆ
年平均气温（℃） １８．９ １９．９ １８．０
平均年降水量（ｍｍ） １６６９．２ １５６９．７ １２５０
汇水面积（ｋｍ２） ３２．６９ ７１．００ １２．９０
平均Ｃｈ（ｍｇ／Ｌ） ７６．７６ ９５．０２ １１８．０７
Ｃｍ［ｍｇ／（ｋｍ·ａ）］ ６８８２０ ８１１８０ １０００７０
全年碳汇量（ｔ） ２２４９．６２ ５７６３．７４ １２９０．９０

５　结语
在分析南方岩溶地区三个典型地下河系统（寨底

地下河系统、大安地下河系统、青木关地下河系统）环

境特征的基础上，利用其流量和ＨＣＯ－３浓度的监测资
料，采用简单化学平衡模式法估算典型岩溶水系统的

单位面积年碳汇通量，寨底为 ６８．８２ｔ／（ｋｍ２·ａ），
大安为 ８１．１８ｔ／（ｋｍ２·ａ），青 木 关 为 １００．０７
ｔ／（ｋｍ２·ａ）。分析认为地下河的流量和 ＨＣＯ－３浓度

是影响岩溶碳汇强度的关键因素，ＨＣＯ－３浓度与碳汇
强度呈现出具有负相关的趋势，地下河流量与岩溶碳

汇强度呈线性正相关关系，碳汇强度随流量变化而变

化。不同岩溶水系统的碳汇通量不仅受水化学条件

和地下水动力条件的控制，同时也受到生态环境和土

地利用变化的影响。岩溶作用以较快的速率积极参

与全球碳循环，该研究有利于全球碳循环“遗漏汇”的

解决和全球碳循环模型的改进。
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