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摘要  不同土地利用下的岩溶作用研究不仅关系到区域岩溶碳汇估算, 也关系到岩溶区陆地

碳源/汇的准确评估. 利用标准溶蚀试片法研究了2个典型岩溶动力系统内3个岩溶泉小流域不

同土地利用下的土下溶蚀速率. 结果表明, 不同土地利用下的土下溶蚀速率差异较明显, 耕

地、灌丛、次生林、草地、原始林平均值分别为 4.02, 7.0, 40.0, 20.0 和 63.5 t km2 a1. 因此, 在

进行区域尺度岩溶作用碳汇估算时, 除了考虑气候、水文、地质等条件外, 还必须考虑土地利

用类型的差异. 植被的正向演替对岩溶碳汇有显著的促进作用, 原始林地土下岩溶作用碳汇量

是次生林地的 3倍, 灌丛的 9倍, 也就是说, 从耕地或灌丛演化到次生林地, 由岩溶作用产生的

碳汇可提高 5.71~7.02 t km2 a1, 若演化到原始林地则达 24.86~26.17 t km2 a1. 岩溶区地表森

林系统的增汇过程发生的同时, 地下也同步发生着类似的增汇过程.  
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岩溶作用的早期研究主要通过数学方法或经验

公式计算碳酸盐岩溶蚀速率, 如 Pulina[1,2]利用不同

方法计算并绘制了波兰、欧洲与亚洲温带及亚热带 

地区、全球潜在溶蚀速率图, 其后, 利用统一的石灰

岩标准溶蚀试片法 , 国际洞穴联合会组织了一项溶

蚀速率全球对比活动, Gams[3]获得了全球 25 个不同

气候条件对比点不同土壤深度的溶蚀速率数据 101

个. 来自其他岩溶区的溶蚀速率结果表明, 降雨量越

大, 溶蚀速率越大[4]. 可见, 20 世纪 90 年代以前, 与

岩溶碳汇相关的科学研究主要以单纯的岩溶作用及

其影响因素研究为主, 且多为单因素分析, 如气温或

降雨.  

20 世纪 90 年代以后至 21 世纪初进入综合研究

阶段, 强调气候、水文、地质等因素对岩溶作用的联

合影响 , 并进入全球变化研究领域 , 估算区域(如中

国[5])及全球碳汇强度, 标志是 IGCP379“岩溶作用与

碳循环”(1995~1999 年)项目的执行. 期间进行了表层

岩溶动力系统碳循环全球对比研究 , 初步估算了全

球岩溶作用碳汇量, 为(1.1~6.08)108 t C a1 [6~9], 占“遗

漏汇”的 5.5%~30.4%. 此外, 对不同地区和全球碳酸

盐岩地区因表层岩溶作用而造成的大气 CO2 源汇作了

初步估算. 如通过  18 年的定位观测发现在 Spitsbergen

极地附近不同条件下, 岩溶作用回收大气 CO2 强度

的差别: 冰川地区为 55.09×105 g C km2 a1, 多年冻

土区为 20.4×105~23.5×105 g C km2 a1, 而一个小型

岩溶流域可高达 94.43×105~109×105 g C km2 a1 (http: 

//www.karst.edu.cn/karst/igcp/igcp379/1999/part.htm).  

现今阶段则考虑人类活动的影响 , 进入应对气

候变化研究领域, 如土地利用变化, 尤其是植被条件

变化对岩溶碳汇的影响. 近年来的典型研究表明, 植

被恢复与流域内外源水面积的增加可显著促进岩溶

作用 [10,11], 试验研究表明生物作用及土壤碳酸酐酶

对岩溶作用也有一定促进作用 [12]. 因此随着研究和

学科交叉不断深入、估算方法的改进和精度的提高, 

岩溶碳汇占“遗漏汇”的比例可能会增加 , 但也出现 

了一些分岐和不同观点 , 如有人认为岩溶作用主要



 
 
 

 

  2175 

论 文 

是自然过程, 如何区分岩溶碳汇中与人类活动(植树

造林、酸雨 [13]相关的部分、碳汇形成后转变成地表

水体后重碳酸氢根的稳定性 [14]等是目前岩溶碳汇潜

力研究中迫切需要解决的关键科学问题.  

考虑到岩溶动力系统的不均一性及其对环境变

化的敏感性 [15,16], 有必要在流域尺度上研究岩溶作

用的空间(土地利用的影响)及季节变化, 进一步揭示

岩溶作用的短时间尺度效应 , 另一方面也便于来自

不同估算方法数据之间的比较 . 本文以广西弄拉峰

丛洼地和重庆金佛山岩溶谷地3个小流域为背景, 以土

地利用为切入点, 利用标准溶蚀试片法研究耕地、灌

丛、次生林及原始林地土下溶蚀速率及碳汇差异程度, 

分析了植被演替过程中岩溶碳汇潜力 , 有助于把握

土地利用方式对岩溶作用的影响程度 , 为提高岩溶

作用碳汇估算精度奠定良好基础 , 对改进岩溶区陆

地生态系统碳循环模型具有积极意义.  

1  研究区概况 

1.1  广西马山县弄拉屯 

弄拉位于广西马山县古零镇(图  1), 为典型的峰

丛洼地地貌, 气温变化在 8~30℃之间, 多年平均气

温 20℃, 年均降雨量 1700 mm, 主要岩性为泥盆系东

岗岭组(D2d
2)厚层泥硅质白云岩 [17], 岩层产状平缓 . 

土壤为棕色石灰土. 土壤层最大厚度 2 m, 一般 0.5 m, 

土壤 CO2含量: 土下 20 cm 为 4500~17000 L L1; 土

下 50 cm(近基岩面)为 8000~35000 L L1. 研究区自

20 世纪 60~70 年代封山育林以来, 植被恢复良好, 植

被以次生林为主, 面积为 0.684 km2, 占总土地面积

的 51.94%, 其他依次为园地、灌丛和耕地, 分别占

31.59%, 9.26%和 7.21%(表 1).  

1.2  重庆金佛山 

金佛山自然保护区位于重庆市南川县境南部(图 2), 

保护区面积 441 km2. 山体上部由二叠纪栖霞组灰岩

构成, 形成了海拔 2000 m 左右的较大面积的缓坡与

平台, 溶蚀洼地、大型溶洞发育; 山体中部由志留纪

的页岩、粉砂岩构成, 出露标高为 1000~1500 m; 山

体下部由寒武纪、奥陶纪的石灰岩、白云岩构成, 小

型、微型岩溶形态发育. 金佛山属亚热带湿润季风性

气候区. 全年雨量季节分配不均, 集中分布在 4~10 月, 

占全年降雨量的 83.42%. 由于垂直高度的变化, 金 

 

图 1  马山县弄拉地理位置示意图 

表 1  弄拉土地利用类型与面积(2003 年)  

土地利用 林地 园地 耕地 灌丛 合计 

面积(km2) 0.684 0.416 0.095 0.122 1.317 

百分比(%) 51.94 31.59 7.21 9.26 100 

 

 

图 2  重庆金佛山地理位置图 

佛山气候带的垂直分异明显 , 从山脚到山顶温度差

可达 8~9℃. 山体上部多年平均气温为 8.2℃, 降雨量

1434.5 mm, 山体下部多年平均气温为 16.6℃, 降雨

量 1286.5 mm[18].  

选择两个不同高度的岩溶泉域 : 碧潭泉 (海拔

700 m)和黄草坪水房泉(海拔 2000 m). 前者代表山体

下部亚热带岩溶生态环境 , 岩性为寒武系上统毛田

组灰质白云岩, 地貌属典型的低山峡谷岩溶地貌, 土

壤厚度 20~60 cm, 植被以次生灌丛为主 , 覆盖度

70%左右, 水热与植被条件较好; 后者代表高原面上

温带岩溶生态环境 , 岩性为二叠系灰岩 , 土壤厚度

30~120 cm, 植被以原始林地和草地为主.  

两个研究区不同土地利用类型岩溶动力条件如

表 2, 土壤 CO2 与有机质含量是两个促进岩溶作用的

重要动力因子. 可以看出, 从耕地、灌丛地到次生林

地、再到原始林地 , 即随着植被条件的改善 , 土壤 
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表 2  研究区岩溶泉域土壤岩溶动力条件 

泉域 土地利用 pH 
土壤 

CO2(L L1)a)
 

平均土壤 

有机碳(%) 

马山 

弄拉 

次生林地 7.28~7.40 16100 3.43 

园地 7.20~7.49 / 3.39 

灌丛地 7.98~8.40 9100 2.00 

耕地 8.33~8.44 / 3.19 

金佛山 

碧潭泉 

次生林地 6.68~7.67 4700 5.54 

灌丛地 8.04 2000 1.91 

金佛山 原始林地 6.3~6.94 7000 11.28 

水房泉 草地 / 6000 2.72 

    a) 土壤 CO2 为雨季平均值, “/”指无测量数据 

pH 逐渐减小, 土壤有机碳含量逐渐增大, 耕地有机

碳含量偏高可能与人类施肥有关; 土壤 CO2 含量也

存在类似变化规律, 但马山弄拉研究区土壤 CO2 含

量明显比金佛山要高 , 这可能与当地夏季平均气温

较高、土壤呼吸作用比较强烈有关 , 泉水平均水温

(接近于当地平均气温)说明了这一点(表 3).  

2  研究方法 

岩溶作用强度测量与计算方法主要有水化学-径

流法[19]、Corbel 公式计算法[20]、标准溶蚀试片法[3]、

DBL 化学动力学法[21]、微侵蚀计法[22,23]、冰川漂砾

法及  

36Cl 法 [24,25]. 后两种方法主要用于长时间尺度

(>10 ka). 水化学-径流法需要有至少１个水文年的流

量与 Ca2+离子监测数据; Corbel 法利用流域径流深度

和水中 CaCO3 平均含量估算溶蚀速率, 主要用于数

据较少的情况; DBL 理论法可预报水动力条件对沉

积速率的控制, 在微观机理认识方面有优势, 但缺乏

充足的现场数据支持 , 在区域宏观过程的模拟方面

效果并不理想. 标准溶蚀试片法不需要长期监测、试

片制作简单、埋放方法成熟, 但存在空间尺度转换问

题 , 本文利用该方法研究流域尺度的岩溶作用强度

及其碳汇效应.  

在２个岩溶泉流域分别选择代表性土地利用(林

地、灌丛、草地、园地、耕地等)埋放溶蚀试片, 使

用 AP-20-CO2 测试仪(Kitagawa, 日本)、SM200 便携

式土壤水测试仪(Delta-T, 英国)现场测定土壤水分与

CO2 含量.  

标准溶蚀试片法由袁道先等人[26]在 20 世纪 80

年代末引进国内, 并在 IGCP299 项目“地质、气候、

水文与岩溶形成”(1990~1994 年)中得到广泛应用 , 

主要目的是对比不同地质、气候与水文条件下岩溶作

用的强度及其差异. 为使其结果具有可比性, 试片统

一使用取自桂林泥盆系融县组纯石灰岩 , 并统一尺

寸. 试片为饼形, 直径 40 mm, 厚约 3 mm. 本文利用

该方法展开研究 , 在地表与和土壤的不同深度 (5, 

20, 50 cm)放置标准石灰岩溶蚀试片. 每种土地利

用类型每个层面放置 3 块, 放置时间为 1 个水文年, 

取出后测其年单位面积溶蚀量或年绝对溶蚀量 [26]. 

计算公式如下:  

  000 1 11 2 1 365T S      ER W W  

式中, ER 为年单位面积溶蚀量(mg cm2 a1), W1 为试

片初重(g), W2 为试片埋放后重量(g), T 为埋放时间 

(d), S 为试片表面积(约 28.9 cm2).  

3  结果与讨论 

本研究分别在弄拉峰丛洼地区 4 种不同类型的

土地利用区(林地、灌丛、园地、耕地), 各选择了 1

个代表性的点, 共埋放纯灰岩试片 48 片(2 片丢失). 

埋放时间为 1 a(2004年 4月 1日~2005年 4月 6日). 最

大年绝对溶蚀量为 145 mg a1, 发生在园地土下 50 

cm. 林地与园地土下溶蚀量多大于 20 mg a1, 明显

高于灌丛地及耕地. 不同深度与年均土下溶蚀量, 及

不同土地利用下的单位面积溶蚀量见表 4.  

从表 4 可以看出, 不同土地利用下的土下溶蚀量 

表 3  研究区流域内表层岩溶泉水化学主要指标 

研究区 表层泉 土地利用 平均水温(℃) 平均 pH [Ca2+] (mg L1) [HCO3
] (mg L1) 电导率(s cm1) 

马山 

弄拉 

兰电堂泉 次生林地 19.7 7.54 73~90 317.2~451.4 599~603 

东旺泉 灌丛地 19.4 7.70 52~83 311.1 435~460 

弄团泉 耕地 19.8 7.91 39~42 164.7~268.4 293~360 

金佛山 
碧潭泉 次生林地 14.7 7.97 34~54 180.3~205.0 226~351 

水房泉 原始林地 9.9 7.67 20~50 97.2~121.0 189~223 

 



 
 
 

 

  2177 

论 文 

表 4  弄拉不同土地利用下的土下溶蚀量 

土地利用 
土下溶蚀量(mg) 单位面积 

溶蚀量 

(t km2 a1) 
5 cm 20 cm 50 cm 年平均值 

弄团耕地 9.5 11.0 14.9 11.8 4.02 

东旺灌丛 1.4 0.5 2.6 1.5 0.51 

蓝电堂林地 88.1 68.7 18.7 58.5 19.97 

蓝电堂园地 82.0 87.7 120.1 96.6 32.97 

 

从大到小依次为园地、林地、耕地及灌丛, 反映了岩

溶作用的不均一性. 灌丛土下溶蚀量比其他类型小 1

个数量级 , 可见植被的退化对岩溶作用是极其不利

的, 另一方面, 较小的溶蚀量也反映了该区域表层岩

溶带不甚发育, 且深度较小, 溶蚀试片埋放点附近季

节性表层岩溶泉的出露即证实了这点 . 可见土下溶

蚀量的相对大小在一定程度上反映了含水层的发育

特征.  

林地土下溶蚀量是灌丛的 40 倍、耕地的 5 倍, 反

映不同土地利用对岩溶作用强度又有较大的影响 , 

至少有 2 个主要控制因素: 土壤有机质和土壤 CO2
[27]. 

林地和园地土下溶蚀量主要受土壤有机质控制 , 林

地枯枝落叶较多 , 表层岩溶带调蓄能力及微生物活

动较强, 土壤表层有机质含量较高; 园地因施用有机

肥导致土壤有机质含量总体较高 , 溶蚀量也随之增

加. 耕地与灌丛条件下土下溶蚀量主要受土壤 CO2

控制, 两者土壤有机质含量相对较低, 土下溶蚀量相

对较小, 但随深度增加均略有上升, 与土壤 CO2 浓度

变化趋势一致, 说明土壤 CO2 是控制溶蚀作用的主

要因子 [28], 另外 , 耕地表层扰动孔隙度的增大有利

于表层土壤 CO2 的逸出, 不利于溶蚀作用的进行; 灌

丛区植被条件差、接受太阳辐射较多、又有较大的坡

度、地表蒸发强烈、不利于水分的保持也是影响溶蚀

速率的一个重要因素.  

在金佛山碧潭泉和水房泉流域内, 选择 4 种不同

类型的土地利用区(林地、灌丛、草地、耕地), 在每

一种土地利用区选择了一个代表性的点 , 共埋放纯

灰岩试片 34 片. 埋放时间为 2007 年 1 月 24 日~2008

年 3 月 27 日. 最大年绝对溶蚀量为 218.15 mg a1, 发

生在水房泉林地土下 20 cm, 最小为 3.9 mg a1, 发生

在碧潭泉草地土下 50 cm. 林地土下溶蚀量多大于 

40 mg a1, 明显高于灌丛地及耕地(多小于  30 mg a1). 

总体上, 雨季溶蚀量从大到小依次为水房泉林地、草

地、碧潭泉林地、耕地与灌草丛(表 5).  

表 5  金佛山不同土地利用下的土下溶蚀量 

土地利用 
土下溶蚀量(mg) 单位面积 

溶蚀量 

(t km2 a1) 
5 cm 20 cm 50 cm 年平均值 

石漠地 岩面 32.6 10.38 

碧潭泉林地 106.9 41.6 39.8 62.8 20.0 

碧潭泉灌丛 50.6 11.6 3.9 22.0 7.0 

水房泉林地 187.8 218.2 191.8 199.3 63.5 

水房泉林地 岩面 67.1 21.4 

水房泉草地 94.3 105.1 177.1 125.5 40.0 

 

从表 5 看出, 水房泉流域不同土地利用下的土下

溶蚀量明显比碧潭泉高, 尤其是水房泉原始林地, 其

土下年均溶蚀量约为碧潭泉次生林地的 3 倍. 水房泉

土下年溶蚀量均大于 120 mg, 相当于 38.0 g m2 a1, 

同一地点土下岩溶作用强于岩面 . 而碧潭泉次生林

地土下溶蚀量与弄拉蓝电堂次生林相当 , 约为附近

灌丛土下溶蚀量的 3 倍, 再次说明植被退化不仅影响

土壤质量, 对岩溶作用也十分不利.  

总体上 , 无论是岩面还是土下年绝对溶蚀量都

是山上大于山下、林地大于草地, 但水房泉草地溶蚀

量大于碧潭泉林地, 一方面与土壤 CO2含量较低 (表

2)、土壤 CaCO3 含量较高有关, 水房泉土壤 CaCO3

变化在 0.01%~0.07%之间, 而碧潭泉林地土壤 CaCO3

含量则高达 0.81%~3.26%, 碱性屏障的存在可能是导

致溶蚀试片溶蚀量偏低的重要原因 , 另一方面也说

明岩溶作用的不均一性. 山上气温较低, 但降雨量比

山下大, 说明在西南亚热带气候背景下, 对土下溶蚀

作用而言, 降雨比气温更重要, 此外土下溶蚀速率主

要与不同土地利用土壤 CO2 和土壤水分特征密切相

关[29]. 土壤 CO2 存在较大的时空变化, 总体上, 雨季

大于旱季、山上大于山下. 以 2006 年 7 月数据为例, 

山上水房泉土壤 CO2 浓度平均达 7000 L L1, 而山

下碧潭泉土壤 CO2 浓度平均为 4700 L L1, 耕地只

有 3900 L L1. 旱季土壤 CO2含量明显小于雨季, 多

在 1000 L L1 左右, 水房泉和碧潭泉平均土壤 CO2

浓度分别为 1200 和 970 L L1.  

土壤水分含量数据表明山上与山下土壤水分具

有明显的差异, 山上均大于 35%, 可能与山上降雨较

丰富且气温较低蒸发量较小有关 . 碧潭泉流域则大

多小于 25%, 其中林地又高于灌丛, 耕地水分含量最

低 , 说明植被的退化或人类活动会显著影响土壤水

分及其保持能力.  
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水房泉流域补给面积为 0.54 km2, 利用 2004 年

泉水逐月流量和  Ca2+离子含量监测数据 , 计算得到

全年该流域 CaCO3 的溶蚀量为 18.26 t, 换算成单位

面积 CaCO3 的溶蚀量为 33.81 t km2 a1. 可见, 水化

学计算法获得的单位面积溶蚀量要小于溶蚀试片获

得的林地或草地土下溶蚀量 , 但接近于流域平均土

下溶蚀量 (41.6 t km2 a1). 因此, 在计算区域尺度

的溶蚀量时不能利用单一土地利用下的土下溶蚀量. 

水房泉流域在雨季期间还存在其他出露位置较高的

泉水排泄点 , 这也是导致水化学计算法溶蚀量偏低

的一个重要原因.  

表 6 是根据单位面积 CaCO3 溶蚀量计算所得的

CO2 消耗量 . 可以看出 , 由于岩溶作用的不均一性 , 

不同土地利用下的岩溶作用吸收大气 CO2的量(碳汇)

也存在较大差异. 最大值为 27.94 t km2 a1 (7.62 t C), 

发生在水房泉原始林地, 最小值为 0.224 t km2 a1 

(0.061 t C), 发生在弄拉灌丛地. 总体上, 由岩溶作

用产生的碳汇从大到小依次为原始林地、草地、次生

林地、灌丛及耕地. 蓝电堂和碧潭泉次生林地数值比较

接近, 约为 8.8 t km2 a1 (2.4 t C), 碧潭泉林地约为附

近退化灌丛地的 3 倍、耕地的 5 倍. 原始林地又是次生

林地的3倍. 也就是说, 从耕地或灌丛演化到次生林地, 

由岩溶作用产生的碳汇可提高 5.71~7.02 t km2 a1, 

若演化到原始林地则碳汇的增加量更大, 达 24.86~ 

26.17 t km2 a1. 上述数据也表明, 不同土地利用土

下溶蚀速率差异较明显, 因此, 在进行区域尺度岩溶

作用碳汇估算时, 除了考虑气候(气温及降雨)、水文 

(径流、外源水)、地质等大背景条件外, 还必须考虑

土地利用类型的差异.  

土下岩溶作用所消耗 CO2 即可来自大气, 也可

来自土壤呼吸作用 . 而土壤呼吸作用是陆地碳循环

中的重要组成部分 , 其评价的准确性直接影响到陆

地碳源/碳汇的准确评估 [30]. 在岩溶区土壤呼吸产生

的  CO2 一部分可能被岩溶作用所消耗 , 因而在岩溶

区碳循环潜力与评价研究中必须考虑岩溶作用.  

森林是陆地生态系统最大的碳库, Dixon 等人[31]

报道全球森林面积约  4.1×109 hm2, 每年大约固定

1196×109 t CO2
[32], 中国森林对碳的总固定量为 4.5× 

109, 草地 1.2×109, 疏林及灌丛 0.5×109, 作物 0.1×109, 

荒漠 0.2×109[33]. 单位面积草地的固碳能力小于森林, 

中国草地年平均碳汇量约为森林植被的 1/10[34]. 因

此, 从植被固碳量看, 森林对碳的固定量最大, 其次

是草地和湿地, 而农作物对碳的固定量最低. 前述土

下岩溶碳汇有类似的变化规律 , 说明森林可显著促

进岩溶作用的进行.  

岩溶作用是全球碳循环的一部分 , 近年来在全

球碳循环研究中忽视了地质作用(含岩溶作用), 一个

重要原因是现有碳循环模型中都把地质作用作为一

种中长时间尺度的作用而生物作用为短时间尺度 , 

因而在模型的碳通量中 , 地质作用的参数比各种生

物作用小 2~3 个数量级[35], 如海洋生物作用碳通量

为 450×108 t a1 左右, 陆地生态系统为 600×108 t a1

左右, 而风化作用仅 2×108 t a1左右, 碳酸盐岩沉积作

用仅 1.6×108 t a1 左右, 火山作用仅 0.6×108 t a1 左右. 

忽视地质作用可能是已知大气 CO2 源汇不能平衡的重

要原因之一. 已有表层岩溶动力系统中与岩溶作用密

切相关的土壤 CO2 和地下水 HCO3
动态监测表明, 两

者均存在明显的季节和多年变化 ,  有一定对应关

系[36], 即土壤空气中 CO2 的增加会导致碳酸盐岩溶

蚀作用的加剧, HCO3
含量也相应增加. 且与气温、降 

表 6  不同土地利用下的岩溶作用碳汇 

地点 土地利用 单位面积溶蚀量(t km2 a1) 单位面积 CO2 消耗量(t km2 a1) 碳汇(t C km2 a1) 

广西马山弄拉 

弄团耕地 4.02 1.769 0.482 

东旺灌丛 0.51 0.224 0.061 

蓝电堂林地 19.97 8.787 2.396 

蓝电堂园地 32.97 14.507 3.956 

重庆南川金佛山 

石漠地 10.38 4.567 1.246 

碧潭泉林地 20.0 8.80 2.40 

碧潭泉灌丛 7.0 3.08 0.84 

水房泉林地 63.5 27.94 7.62 

水房泉草地 40.0 17.60 4.80 
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雨动态密切相关 [37], 说明岩溶作用对环境变化敏感, 

其与各种气候变化(如降水、气温变化)及生物作用(如

新鲜有机质分解导致土壤 CO2 升高)基本上是同步的, 

并不存在明显的滞后[6]. 本文的研究结果进一步证实

了这点, 且岩溶作用对植被变化也十分敏感.  

一般认为岩溶碳汇是可逆过程, 但发表在 2009

年 12 月 18 日 Science 上一篇研究论文显示水中 CO2

比原有认识要稳定得多 [38]. 为我们下一步研究岩溶

水体回到地表后水体中 HCO3
的稳定性、估算净碳汇

奠定了理论基础.  

4  结论 

岩溶作用强度不仅与气候、水文、地质等大背景

条件有关, 还与土地利用类型有关, 不同海拔高度岩

溶系统的对比研究表明 , 在南方岩溶区影响溶蚀速

率的气候因子中, 降水比气温更重要, 植被的正向演

替能显著促进土下溶蚀作用 , 既增加了陆地生态系

统 CO2 碳汇量, 也增加了岩溶作用碳汇量.  

典型研究区数据进一步表明, 从灌丛到次生林地

再到原始林地, 由岩溶作用产生的碳汇可增加 2~8 倍. 

从单位面积上讲可能小于森林生态系统的固碳量, 但

我国岩溶分布广泛, 其总面积为 344.3×104 km2, 以贵

州为中心的西南连片裸露型岩溶面积为 90.7×104 km2[39]. 

随着西南石漠化治理和生态恢复工程的深入展开, 岩

溶碳汇潜力巨大. 当然, 本文获得的岩溶作用随着植

被恢复的碳汇增加幅度要应用到更大区域尺度还需要

做大量工作, 需要更多的试验数据来验证.  

大量监测与试验数据表明 , 岩溶作用作为一个

低温地球化学开放系统, 对环境变化十分敏感, 是一

种参与短时间尺度碳循环的特殊地质作用 . 岩溶区

地表森林系统的增汇过程发生的同时 , 地下也在同

步发生着类似的增汇过程.  
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