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摘要 

湖泊碳循环对氮、磷等生源要素循环和水生生态系统有重要影响，是全球碳

循环的重要组成部分。湖泊有机碳是湖泊碳的关键组分，包括溶解有机碳（DOC）

和颗粒有机碳（POC）。研究富营养化湖泊水体有机碳及其碳同位素的空间分布

特征与控制因素有助于揭示湖泊水体有机碳来源、迁移转化过程与机制，为精细

刻画高原湖泊碳循环以及与其密切关联的氮-磷循环提供坚实科学数据，为高原

湖泊营养盐控制和富营养化防治提供科学指导。本论文选滇池作为研究对象，对

水体 POC、DOC 及其碳同位素时空分布特征与控制因素进行系统研究，联合利

用 Δ
14

C-δ
13

C 示踪水体有机碳来源，主要取得了如下结论和认识： 

1. 滇池水体 DIC 和 DOC 含量具有明显的季节性差异。夏季 DIC 平均含量

为24.0 mg/L，冬季为20.6 mg/L。夏季DOC平均含量为10.7 mg/L，冬季为7.7 mg/L。

POC 含量季节性差异较小，夏季平均含量为 2.00 mg/L，冬季为 2.17 mg/L。滇池

水体 DIC 的储存量为 321-374×10
8
 g C，POC 的储存量为 31-33×10

8
 g C，DOC

的储存量为 120-167×10
8
 g C。 

2. 夏季滇池水体 δ
13

CDIC平均值为 6.7‰，冬季为 2.7‰，季节性差异明显，

但垂向上差异较小。夏季水体 δ
13

CPOC平均值-17.5‰，较冬季（-18.4‰）偏正。

水体 δ
13

CDOC季节差异较显著，夏季平均值为-22.9‰，较冬季（-21.0‰）偏负。 

3. 滇池水体 Δ
14

CDIC夏季平均值为-28‰，冬季为-25‰，季节性差异较小，

比大气 CO2 的 Δ
14

C 平均偏负约-38‰。夏季水体 Δ
14

CPOC平均值为-39‰，冬季为

-111‰，冬季较夏季明显偏负。夏季水体 Δ
14

CDOC平均值为-192‰，冬季为-71‰。

滇池老碳主要来源于流域陆源输入。 

4. 研究建立了利用 Δ
14

C-δ
13

C 定量示踪湖泊水体有机碳来源的方法。利用

SAIR 模型定量估算了滇池水体 POC 和 DOC 不同来源贡献率。结果显示藻类是

滇池水体 POC 最主要的来源，夏季贡献率达 78.7%，冬季略低，为 64.2%。陆

源输入对滇池 POC 的贡献具有明显的季节性差异，夏季仅为 6.5%，而冬季达

21.2%。沉积物再悬浮作用对水体 POC 的贡献季节性差异很小，夏季和冬季分别



摘要 

  II 

为 14.8% 和 14.6%。夏季藻类对水体 DOC 的贡献率为 22.4%，陆源输入贡献率

为 42.1%，沉积物孔隙水释放贡献 35.5%。冬季藻类对水体 DOC 的贡献率最大，

达 44.6%，陆源输入贡献率为 27.1%，沉积物孔隙水释放贡献 28.2%。 

5. 藻类控制着滇池水生生态系统的物质循环和能量流动，对滇池水体有机

碳迁移转化具有重要影响。滇池水体老碳主要来源于夏季流域陆源输入，这些老

碳可能会长时间滞留在湖泊水体中，对水体生态系统产生持续影响。沉积物内源

释放对滇池水体碳循环和水生生态系统有重要影响。本研究首次对中国富营养型

湖泊系统地开展 POC 和 DOC 的 Δ
14

C-δ
13

C 研究，是世界大湖生态系统放射性碳

同位素研究的拓展，为高原湖泊营养盐控制和富营养化防治提供科学指导。 

 

关键词：滇池，有机碳，放射性碳同位素，来源，迁移转化 
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ABSTRACT 

The lake carbon cycle which is an important component of the global carbon 

cycle, may exercise a great influence upon nitrogen, phosphorus and other biogenic 

elements circulation as well as the aquatic ecosystems. Organic carbon including 

dissolved organic carbon (DOC) and particulate organic carbon (POC), is a key 

component of the lake carbon pool. Investigation on DOC and POC in lake water will 

help to reveal the organic carbon sources, transformation processes and mechanisms 

and the fate of organic carbon and provides solid scientific data for characterizing the 

lake carbon cycle. The Dianchi Lake (DC) was chosen as objects for comparative 

studies. The spatial-temporal distribution characteristics and controlling factors of 

DOC, POC and carbon isotope were systematically studied, and the sources of 

organic carbon in the lake were distinguished quantitively using of water Δ
14

C-δ
13

C. 

Main conclusions are as follows: 

1. There existed a significant seasonal variability in contents of DIC and DOC 

in Lake Dianchi. The mean contents of DIC were 24.0 mg/L and 20.6 mg/L in 

summer and winter respectively. While the contents of DOC were 10.7 mg/L in 

summer and 7.7 mg/L in winter. Seasonal differences in POC content were not 

significant, with average contents of 2.00 mg/L in summer and 2.17 mg/L in winter. 

The abundance of DIC, POC and DOC in the lake were 321-374×10
8
 g C, 31-33×10

8
 

g C and 120-167×10
8
 g C respectively. 

2. The mean of δ
13

CDIC was 6.7‰ and 2.7‰ in summer and winter respectively, 

which had a significant seasonal variability but uniform in depth. The δ
13

CPOC were 

13
C-riched in summer (-17.5‰) than in winter (-18.4‰) because of algae 

photosynthesis. The mean of δ
13

CDOC in summer was -22.9‰, which was 

13
C-depleted than winter (-21.0‰). 

3. The mean Δ
14

CDIC was -28‰ in summer and -25‰ in winter, which were
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depleted about -38‰ than CO2 (Δ
14

C= -13‰). The mean Δ
14

CPOC in summer was 

-39‰, while the oldest POC (-99‰) was seen in surface water of DC-1. The mean of 

Δ
14

CPOC in winter (-111‰) was 
14

C-depleted relative to summer. While the mean of 

Δ
14

CDOC in summer was -192‰, which 
14

C-depleted than winter (-71‰). The 

14
C-depleted (old) carbon of OC pool may be attributed to older terrestrial input. 

4. The Δ
14

C-δ
13

C method was established to trace the sources of organic carbon. 

Estimates from SAIR model showed that algae was the most important source of POC 

in Dianchi Lake, with a contribution of 78.7% in summer and 64.2% in winter. The 

contribution of terrestrial POC had significant seasonal variability, only 6.5% in 

summer but 21.2% in winter. The contribution of sediment resuspension to water POC 

were 14.8% and 14.6% in summer and winter, respectively, that could not be ignored. 

For DOC, the contribution of algae, terrestrial input, and the release of sediment pore 

water were 22.4%, 42.1% and 35.5% respectively in summer. While the contribution 

of algae, terrestrial input, and the release of sediment pore water were 44.6%, 27.1% 

and 28.2% respectively in winter. 

5. Algae control the cycle of material and energy flow of the aquatic ecosystem 

in Dianchi Lake, and had an important impact on the transformation of organic carbon. 

The terrestrial old carbon entering the lake in summer may remain in the lake water 

for a long time and have a continuous impact on the aquatic ecosystem in Lake 

Dianchi. Meanwhile, The release of sediments had an important impact on the carbon 

cycle and aquatic ecosystem. 

 

Key Words: organic carbon, radiocarbon, sources, transformation processes,           

Lake Dianchi
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第一章 绪论 

第一节 国内外研究进展 

1.1 全球碳循环研究 

虽然碳元素的地球丰度不高，仅为 0.03%，地壳丰度为 0.28%，但是碳元素

是地球上生命赖以生存的物质基础，是生命有机体的主要组成元素，约占有机体

生物质重量的 46%～48%（黎彤, 1990; Elser et al., 2000）。碳的存在形式非常复

杂，化合物种类繁多，以各种价态存在于地球中，主要存在形式包括自然碳（金

刚石、石墨）、氧化碳（CO3
2-、HCO3

-、CO2 及 CO 等）和还原碳（煤、石油、

天然气等有机化合物）。碳是生态系统中最重要的生源要素之一，是有机质的重

要组成成分，与其他元素的生物地球化学循环过程密切相关（刘丛强, 2007）。 

全球碳循环如图 1-1 所示。地球生态系统碳库主要包括岩石圈碳库、大气

碳库、陆地生态系统碳库及海洋碳库四种类型。岩石圈是最大的碳储存库，循环

周期最长，地壳岩石中约含有 6.55×10
11 

Gt C，但储存的绝大多数碳不参与碳循

环，一般认为短时间尺度（数十年至数千年）上并不影响全球碳循环（Houghton, 

2013），因此学术界对该部分碳的关注较少。 

陆地生物圈是碳循环非常重要的碳库，陆地生态系统碳循环受人类活动影响

较大，是全球碳循环中最复杂的碳库，与其他生态系统碳库存在较快交换，周转

时间较短。其碳储存量约为 2477 Gt C，主要分为植物碳库和土壤碳库，分别储

存了 500±100 Gt 和 1500-2400 Gt C（Cao & Li, 2000; WBGU, 1998; Houghton, 

2013）。陆地生物和土壤经过各种作用产生无机碳与有机碳，经河流每年向海洋

输送约 0.9 Gt C（Cole et al., 2007; Tranvik et al., 2009）。 

海洋是碳循环的另一个巨大碳库，储存碳量高达 38000 Gt，约为陆地生态系

统碳库的 70 倍，是大气 CO2 的汇（曲建升等, 2003）。海洋中的碳主要以溶解无

机碳、溶解有机碳以及生物有机碳的形式存在，其中溶解无机碳占海洋碳库的

87%以上。表层海水碳储量（700-1000 Gt C）较深层海域（37100 Gt C）小很多，

但与大气圈存在活跃的交换，在短尺度时间内起主要作用。生物泵和溶解度泵作
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用使得深层海域碳的周转时间长达千年，基本退出了表层海水和大气的碳交换过

程（Houghton, 2013; Zhang et al., 2018）。 

图 1-1 全球碳循环示意图 

（黑色表示自然过程，红色表示人为过程，来源：National Academy of Sciences） 

大气圈碳库储存了约 730 Gt C（IPCC, 2001），主要为以 CO2、CH4 和 CO 形

式存在的含碳气体及气溶胶粒子。大气每年向海洋输送约 2.3Gt C（陈泮勤, 2004; 

Houghton, 2013）。虽然大气碳库储存量最小，却直接影响着全球生态系统的物质

循环和能量流动。随着人类对化石燃料的使用和森林砍伐行为的加剧，碳作为人

类活动的废弃物以 CO2 形式不断进入大气中，基于 CO2 的大量排放可能是导致

全球变暖的重要影响因素这一认识，全球碳循环受到了广泛的关注（Post et al., 

1990; Siegenthaler & Sarmiento, 1993; Zhang et al., 2018）。过去 200 年人类活动已

经明显地改变了全球碳循环（Falkowski et al., 2000）。工业革命以来，人类生产

生活向大气中排放了大量的碳，同时人类对自然的改造（诸如森林砍伐）使得大
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自然对碳的吸收能力下降，这些人为活动都导致全球大气中 CO2 浓度不断升高，

据美国国家海洋和大气管理局下属夏威夷 Mauna Loa 观测站数据显示，2019 年 5

月大气 CO2 浓度达 414.66 ppm，这是地球有人类出现后的最高值（图 1-2）。人

类活动向大气中排放的 CO2 等温室气体将导致大气温度升高，引起全球变暖（曲

建升等, 2003; 秦大河, 2014）。20 世纪 80 年代开始实施的以全球变化为核心的国

际地圈-生物圈计划（IGBP）推动了全球碳循环研究，人们逐渐认识到碳循环是

连接诸如温室气体排放、土地利用、海平面上升等全球性环境问题的纽带（陈宜

瑜等, 2002; 王中良等, 2011），碳循环已成为学术界研究的热点。 

 

图 1-2 大气 CO2浓度变化图-美国夏威夷 Mauna Loa 观测站

（https://www.esrl.noaa.gov/gmd/ccgg/trends/） 

1.2 湖泊碳循环研究 

湖泊是陆地水生生态系统的重要组成部分，湖泊生态系统与陆地生态系统发

生着频繁的物质、能量交换。湖泊碳循环不仅是全球碳循环的重要组成部分，在

全球碳循环中发挥重要作用，是碳循环过程研究的热点（Cole et al., 2007; Tranvik 

et al., 2009, 2018）。湖泊是有机碳的活跃的处理器，通过控制陆地和水生生态系

统产生的有机碳的迁移转化，矿化分解和埋藏（Stimson et al., 2017; Mccullough et 

https://www.esrl.noaa.gov/gmd/ccgg/trends/
https://link.springer.com/article/10.1007/s10021-018-0304-7#CR21
https://link.springer.com/article/10.1007/s10021-018-0304-7#CR34


高原湖泊有机碳来源与迁移转化的 Δ
14

C-δ
13

C 示踪——以滇池为例 

 4 

al., 2018），此外，湖泊还对水体生源要素循环和富营养化起着重要控制作用

（Bratkičet al., 2012; Chen et al., 2018b）。 

湖泊碳循环是全球碳循环的重要组成部分，对全球碳的源和汇都有重要影响。

一方面，全球湖泊每年向大气释放 CO2 量达 0.11（变化范围 0.07-0.15） Pg C，

是河流每年向海洋输入无机碳量 0.26 Pg C 的一半（Cole et al., 1994, 2007）。据

统计，全球湖泊和水库（其中湖泊占 91.3%）面积仅为地球陆地面积的 2.2%，

但是湖库每年排放的 CO2 量竟然达 0.32 Pg C。同时每年约有 0.15（范围 0.06-0.25）

Pg C 埋藏在湖库沉积物中，其中湖泊埋藏量约为 0.09（范围 0.04-0.18）Pg C

（Raymond et al., 2013; Mendonça et al., 2017）。而海洋每年碳埋藏量仅为 0.14 Pg 

C（Dean & Gorham, 1998; Cole et al., 2007; Zigah et al., 2012a）。虽然全球湖泊面

积仅为海洋总面积的 2%，但是碳埋藏量却占海洋的 64%。 

湖泊碳循环对氮、磷、硅等生源要素的循环过程和水生生态系统有重要影响。

与湖泊富营养化密切相关的氮、磷、硅等生源要素的迁移转化过程往往以有机质

为主要载体，湖泊初级生产和有机质降解过程将湖泊碳循环与营养元素（氮-磷-

硅）循环紧密耦合在一起（Bratkič et al., 2012; Li et al., 2016; Chen et al., 2018a）。

浮游植物的生长过程必然伴随着营养元素的吸收，而有机质降解过程则常常伴随

着碳、氮、磷向水体的释放。大多数湖泊是异养的，沉积封存的有机碳能够为湖

泊提供碳和能源，在湖泊碳循环中扮演着重要角色。 

对湖泊碳循环过程的精细刻画不仅可深化对全球碳循环和碳收支的科学认

识，还有助于揭示与湖泊富营养化密切相关的氮-磷循环过程及控制因素，进而

为制定合理的湖泊富营养化防控策略提供科学指导。 

    湖泊水体中碳的存在形式主要有溶解无机碳（Dissolved Inorganic Carbon，

简称 DIC）、颗粒无机碳（Particulate Inorganic Carbon，简称 PIC）、溶解有机

碳（Dissolved Organic Carbon，简称 DOC）以及颗粒有机碳（Particulate Organic 

Carbon，简称 POC）。对湖泊 DIC 和 PIC 的组成、迁移转化研究表明湖泊 DIC

主要由溶解的 CO2、H2CO3、HCO3
- 和 CO3

2- 组成，主要来源包括岩石风化和大

气 CO2 的溶解。而 PIC 主要由 CaCO3 等碳酸盐矿物组成，湖水 DIC 和 PIC 的转

化主要受 CO2 与碳酸盐矿物之间的溶解-沉淀平衡控制。湖泊有机碳（DOC 和
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POC）是湖泊碳的关键组分。DOC 主要来源于土壤渗滤、污水排放及生物有机

体分泌等（Raymond and Bauer, 2001; Zigah et al., 2011, 2012a; Morana et al.,2014）。

POC 则可分为外源输入和自生来源两部分，外源输入包括陆源植物碎屑和土壤

有机质，自生来源包括水生维管束植物、浮游生物、藻类及其新陈代谢产物与残

体等（Zigah et al., 2012a; McCullough et al., 2018; Chen et al., 2018b）。 

    湖泊碳循环模式如图 1-3 所示，主要包括以下过程：陆源含碳物质（POC、

DOC、DIC）通过地表径流输入到湖泊（A）；陆生植物通过光合作用固定大气

CO2（B）；大气湿沉降（C）；湖泊季节性作用，如冰冻-融化、混合-分层等（D）；

湖泊内源性生产（E）；微生物降解（F）；光降解（G）；沉积物矿化分解（H）。 

图 1-3 湖泊碳循环示意图（Tranvik et al., 2009） 

    关于湖泊碳循环的研究是从估算湖泊碳储库开始的。据 Downing 等（1993）

研究估算，贮存在湖泊的生物体有机碳大约为 0.036 Gt·a
-1，以溶解态有机碳（DOC）
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沉积率为 30%计，DOC 将有 0.015 Gt ·a
-1 沉积在湖泊中，故全球范围内总有机碳

（TOC）则有约 0.051 Gt·a
-1 滞留在湖泊中，其中 0.035 Gt·a

-1 来源于大气 CO2。

Urban 等（2005）通过对 Superior 湖进行长达 3 年野外监测，分析了有机碳库时

空分布与光合作用、呼吸作用等速率，揭示 Superior 湖为净异养型湖泊，建立了

Superior 湖碳循环模型。Bastviken 等（2011）指出以往在计算生态系统碳收支

平衡时未考虑湖泊等水生生态系统的作用，湖泊可能是大气中 CO2 和 CH4 的潜

在源，他们研究得出全球淡水湖泊每年向大气中排放的 CH4 的量约为 103 Tg。

Knoll 等（2013）通过对北美 Acton 与 Burr Oak 两个水库沉积物碳埋藏、CO2 释

放等碳通量的高分辨率对比研究，发现温带水库是重要的有机碳库，而对 CO2

释放的贡献较小。Pacheco 等（2013）发现湖泊富营养化将对全湖碳收支产生重

要影响。 Kruger 等（2016）将多种同位素技术应用于湖泊有机碳迁移转化研究

中。Hanson 等（2014）综合分析了已报道的湖泊碳循环研究，并提出了未来湖

泊有机碳循环研究方面需要解决的 10 个科学问题和研究框架，包括湖泊外源负

荷及其来源区分、有机碳负荷及其归宿、有机碳循环与其他营养元素之间的关系

等。McCullough 等（2018）开发了一种湖泊生态系统有机碳动态质量平衡模型，

该模型包括了基于有机碳的外源和内源输入、沉积物长期埋藏，POC 分解产生

DOC、DOC 分解成 CO2、向外输出等过程（图 1-4）。 

 

图 1-4 湖泊有机碳动态质量平衡模型（McCullough et al., 2009） 
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    我国学者关于湖泊碳循环的研究开展较晚，但近年来对我国五个不同湖区湖

泊水库的碳循环也开展大量研究。陈毅凤等（2001）对草海湖泊碳循环进行了研

究，建立了草海湖泊碳循环的简单模式。杨洪（2004）对武汉东湖碳循环过程与

碳收支进行了研究，估算了 2003 年 4 月至 2004 年 3 月东湖碳收支清单。喻元秀

等（2008）通过对乌江梯级水库溶解无机碳碳同位素组成的研究发现，溶解无机

碳碳同位素在一定程度上可用于示踪水库演化过程。张发兵等（2008）在垂直压

缩三维水动力模型的基础上，建立了包括无机碳、有机碳、二氧化碳、浮游植物

态碳、浮游动物态碳、鱼类态碳、沉水植物态碳、底泥中的有机碳、底泥中的无

机碳、底泥间隙水中的有机碳和无机碳等状态变量的太湖碳循环三维模型。毛海

芳（2009）对乌梁素海和岱海沉积物有机碳形态研究发现，湖泊沉积物中有机质

的矿化作用大于腐殖化作用，草型浅水湖泊沉积物中腐殖质参与再循环的能力及

其对湖泊生态系统碳循环的贡献大于藻型湖泊。金章东（2010）对青海湖溶解无

机碳（DIC）输入和沉积物组成研究发现，近 50 年来，湖泊沉积物的碳累积速

率主要取决于布哈河雨季输入的 DIC 通量变化，青海湖湖水的碳并不处在一个

稳定的状态，碳酸盐过饱和的湖水很可能成为大气 CO2 的源，HCO3
-中的碳将随

着湖泊水位的下降和温度的升高返回到大气中。吴庆龙等（2013）对湖泊有机碳

的转化与微生物的关系及其对湖泊碳循环的影响进行研究，探讨了湖泊碳循环的

微生物驱动机制。Liu 等（2017）发现中国 11 个湖泊表层水 DIC 的 Δ
14

C 显示明

显的差异，开放型湖泊 DIC 比封闭性湖泊具有更负的 Δ
14

C。根据简单的湖泊水

循环模型显示水体 DIC 的 Δ
14

C 随着平均居留时间增加增加，最终接近大气 CO2

的 Δ
14

C。Su 等（2018）研究发现青藏高原六个湖泊中浮游动物的 Δ
14

C 是偏负的

（-45‰～-264‰），而河流和湖泊中 DOC 和 POC 也是偏负的（-49‰～-569‰），

说明浮游动物不但同化了老有机碳而且以利用偏负 DIC 合成的藻类和水生植物

为主要食物来源。 
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1.3 碳同位素组成特征及其在环境示踪中的应用 

1.3.1 稳定碳同位素组成（δ
13

C）特征及其应用 

自然界中碳有三种同位素：12
C、13

C、14
C。其中 12

C 和 13
C 为稳定同位素，

丰度分别为 98.892%和 1.108%；14
C 为放射性同位素，丰度为 1.2×10

-10
%，其半

衰期约为 5730 年。稳定碳同位素组成分析标准为 PDB，即产于美国南卡白垩系

皮迪组（Pee Dee Formation）的拟箭石（Belemnite），通常以 δ
13

C 表示，单位为‰，

用符号―δ‖表示，R 表述为 13
C/

12
C。即： 

  δ
13

C（‰）=[（Rsample-Rstandard）/ Rstandard]×1000                  （1-1） 

    自然界中碳库包括有机碳和无机碳，其稳定碳同位素组成差异明显，后者相

对富集 13
C。δ

13
C 变化范围约为-90‰~+20‰。地表不同环境介质中稳定碳同位素

组成分布在相对较小范围内，具体见图 1-5（刘丛强, 2007; 何伟等, 2016）。 

图 1-5 不同环境介质中稳定碳同位素组成分布图（刘丛强, 2007; 何伟等, 2016） 

    地球上物质稳定碳同位素组成的变化遵循如下规律：1）氧化碳富集 13
C，还

原碳亏损 13
C；2）大气 CO2 平均 δ

13
C 为-8‰；3）海相沉积碳酸盐的 13

C 值变化

范围很小（-1‰～2‰），平均值为 0 ‰，淡水沉积碳酸盐岩比同类海相岩石亏损

13
C；4）深源火成碳酸岩和金刚石的 δ

13
C 值大多集中在（-5±2）‰（郑永飞和陈

江峰, 2000; Hoefs, 2004）。 
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稳定碳同位素分馏机理主要包括：（1）碳同位素交换引起的碳同位素分馏，

即 CO2
 
-HCO3

- 
-CO3

2- 
-CaCO3 体系，CO2 气体与各种水溶碳酸根原子团之间的碳

同位素交换反应使碳酸盐富集 13
C。气态 CO2 溶于水形成溶解 CO2，两者之间的

碳同位素分馏受温度控制，温度越高，分馏越小。在 0～40℃内，分馏值在-1‰

左右，也即气态 CO2 比溶解态 CO2 的碳同位素比值低 1‰（Wachniew, 2006）。

溶解态 CO2-HCO3
-间的碳同位素分馏在 0℃时为-12.0‰，20℃时为-9.5‰，前者

更富集重同位素；HCO3
- 

-CO3
2-间的碳同位素分馏在 0℃时为-0.7‰，20℃时为

-0.4‰，后者更富集重同位素；HCO3
-
 -CaCO3 间的碳同位素分馏在 0℃时为-0.4‰，

20℃时为-0.7‰，随温度的变化，后者由富集重同位素变为富集轻同位素（刘丛

强, 2007）。（2）生物过程中的动力学分馏，光合作用是最主要的动力学分馏机制，

光合作用过程中 12
CO2 键比 13

CO2 键更易断裂，植物光合作用中优先吸收 12
CO2，

在 RUBP 酶作用下溶解 12
CO2 优先参与生化反应，使得形成的有机质富集 12

C（郑

永飞&陈江峰, 2000）。 

随着分析技术的进步，δ
13

C 早已应用于 Suess 效应、大气 CO2 变化、估算海

水 DIC 吸收率等研究中，在全球碳循环研究中越来越受到重视（陈中笑和赵琦，

2011）。不同来源的有机质具有相异的稳定碳同位素组成，δ
13

C 是识别水体有机

质来源的有效手段，因此 δ
13

C 已被广泛应用于海洋和河口等水生生态系统的研

究，并提供了大量关于碳来源和迁移转化过程的宝贵信息。此外，δ
13

C 经常与 δ
15

N

联合应用于水环境介质中鉴别水体有机质来源（Peterson et al., 1985; Guo & 

Santschi, 1996; Wilkinson et al., 2013; Xu et al., 2019）、污水输入（Holmes et al., 

2000；Hughes et al., 2000；Roger, 2003）、食物链营养传输（Vander et al., 2001; 

Rautio et al., 2007; Kruger et al., 2016）、水环境中碳通量与收支（Abreu et al., 2006; 

Lee et al., 2013; Zhu et al., 2015）等。Wilkinson 等将 δ
13

C 与 δ
2
H 相结合，对比研

究了北美威斯康辛州和密歇根州 39 个高原湖泊陆源输入对湖泊有机碳的贡献，

发现湖泊有机碳主要来源于陆源输入，湖泊是陆源碳向大气分解传输的重要通道

（Wilkinson et al., 2013）。 

我国研究人员应用 δ
13

C 在水体有机碳示踪方面也取得了一定的成果。魏秀

国等（2003）利用 C3、C4 植物的 δ
13

C 值研究珠江水体 POC 的组成和来源，发

现东江受控于 C4 植物，北江受控于 C4 植物而西江同时受 C3、C4 植物影响。侯
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青叶等（2011）利用 C3 植物和 C4 植物具有不同的 δ
13

C 值，推测乌裕尔河 POC

主要源于未受玉米残体影响的深层土壤。王中良等（2011）通过分析水体 POC

和 DOC 的 δ
13

C 特征，揭示天津地表水体 POC 主要来源于藻类活动和污水排放，

DOC 主要来源于污水排放。梁越等（2014）结合水生植物 δ
13

C 与 δ
15

N 特征，对

比分析了蚌湖和象湖 2 个不同类型湖泊水体无机氮与有机质来源。郭凯等（2015）

对白石水库水体和沉积物的 δ
13

C 与 δ
15

N 进行分析，发现白石水库水中和沉积物

中的有机质主要来源于浮游生物和土壤有机质。Xu 等（2019）利用 δ
13

C 与 δ
15

N

对太湖水华期间 POM 来源研究发现藻类并不是 POM 的唯一来源，其对 POM 的

平均贡献率为 57.2%。藻类来源 POM 的比例具有明显的季节性变化，主要受蓝

藻生物量，营养成分和气象要素的影响。随着水深的增加，藻源贡献比例减少，

陆源贡献逐渐增加，而由水动力条件引起的沉积物再悬浮也对水体 POM 有重要

贡献。 

 

1.3.2 放射性碳同位素组成（Δ
14

C）特征及其应用 

放射性碳同位素 14
C 的来源主要有两种：一是天然源，由宇宙射线轰击大气

中的 14
N 而生成（Suess, 1958, 1968），其反应式如下：14

N+n→
14

C+p（n 是中子，

P 是质子）；二是人为源，由人类核试验产生。在大气层中，14
C 迅速与氧结合

形成 14
CO2，遍布于大气圈中，参与全球碳循环（Libby, 1955; McNichol & 

Aluwihare, 2007）。在自然界中 14
CO2 通过水-气交换作用和植物光合作用等过程

进入地表生物圈、水圈等各个圈层，与其他各圈层的碳库发生交换，并参与全球

碳循环过程（图 1-6）。 
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图1-6  碳14循环示意图（Schuur et al., 2016） 

放射性碳同位素组成（Δ
14

C）在自然界中的分布特征如图1-7所示。当有机

体衰老或死亡后，与大气的碳交换停止，随着时间流逝，死亡有机体的14
C浓度

逐渐降低，考虑到地质年代，沉积岩中的碳酸盐14
C浓度实际上为0，即Δ

14
C为

-1000‰。在其他无机碳源中也观察到较低的14
C浓度，比如水体DIC和通过火山

活动释放的CO2。虽然水生生态系统中14
C浓度普遍低于现代大气环境，但是水体

不同有机碳和无机碳库之间的14
C浓度仍然存在较大差异，主要是由于多种来源

碳混合造成的复杂性。随着深度增加，海洋中POC和DOC的Δ
14

C越负（Larsen et 

al., 2018）。人类活动造成环境中14
C浓度发生了显著变化。工业革命以来，化石

燃料的燃烧向大气中释放出大量偏负的14
CO2（Suess效应），导致大气14

CO2浓度

持续降低。 20世纪50～60年代的人类核试验又导致大气14
C浓度急剧增加，非常

偏正的14
C“bomb spike”信号进入了大气碳库和食物链。随后由于核试验的禁止，

大气14
CO2浓度又急剧下降。有机和无机碳库中14

C浓度与当前大气中14
C浓度存在

差异，这主要取决于它们的停留时间、与其他碳源的交换程度及核爆“bomb spike”

效应（Schuur et al., 2016; Larsen et al., 2018）。 
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图1-7  放射性碳同位素（Δ
14

C）在自然环境中的分布（Larsen et al., 2018） 

活体植物的 14
C 信号与其吸收利用的碳源（如大气 CO2）的 14

C 信号保持一

致，一旦植物死亡，植物体与周边环境的碳交换作用即停止，只有 14
C 的衰变而

没有新 14
C 的补充，放射性碳衰变计时开始（Bauer & Bianchi, 2011）。因此，

通过测定样品中放射性碳的含量，经国际 14
C 标准样品的校正，即可计算出有机

体死亡的时间。由于 14
C 的半衰期为 5730 a，经过大约 10 个半衰期后样品中的

放射性碳就所剩无几，因此年龄大于 6 万年的有机质几乎不含 14
C（Petsch et al., 

2001; McNichol & Aluwihare, 2007; Schuur et al., 2016）。放射性碳的测定通常是

通过测定样品中 14
C 与 12

C 的比值（14
C/

12
C）并与已知现代 14

C 年龄的国际 14
C

标准（常用的是 1950 年生产的具有 95%天然 14
C 浓度的草酸）进行比较，表述

为样品 14
C/

12
C 与国际 14

C 标准的比值 F：  

F = (
14

C/
12

C)sample /(
14

C/
12

C) standard                                （1-2） 

为校正大气中14
C浓度变化以及植物碳同位素分馏对样品14

C浓度的影响，公

式（1-2）中样品（14
C/

12
C）比值需校正到其稳定同位素δ

13
C值为-25‰、对应1950

年时的值。样品的14
C年龄可根据F值直接计算（Stuiver et al., 1977; McNichol & 

Aluwihare, 2007; Schuur et al., 2016）： 

14
C年龄 = -8033 × lnF                                         （1-3） 
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为了研究的方便，地球化学家常常采用Δ
14

C值，即样品（14
C/

12
C）比值偏离

国际14
C标准的千分数： 

Δ
14

C = [(
14

C/
12

C) sample /(
14

C/
12

C) standard -1] × 1000                   （1-4） 

如前所述，除宇宙射线产生的天然14
C外，人类核试验也是14

C的另一个重要

来源。20世纪50～60年代，核试验使北半球大气层中的14
C浓度增加了近一倍

（McNichol & Aluwihare, 2007; Bauer & Bianchi, 2011），使得传统的14
C计年方

法变得复杂。但另一方面，核试验所产生的14
C峰给自然碳库增加了一个有用的

现代标记，将14
C的应用从过去主要用于百年-万年尺度的计年拓展到可用于现代

年-十年尺度的表生地球化学过程研究和物质来源示踪（McCallister et al., 2004; 

McNichol & Aluwihare, 2007; Bauer and Bianchi, 2011; Zigah et al., 2011, 2012a; 

Xu et al., 2017; Chen et al., 2018b; Larsen et al., 2018）。 

在示踪有机碳来源和迁移转化过程方面，Δ
14

C具有明显优势：（1）有机质

的Δ
14

C具有更宽的变化区间（−1000‰～+250‰），远大于δ
13

C的变化范围

（−32‰～−12‰），这可能为区分有机碳的来源提供了一个更灵敏的方法

（Raymond & Bauer, 2001a; Bauer, 2002; McCallister et al., 2004; Larsen et al., 

2018）。（2）有机质的Δ
14

C不受后期有机质结构改变所影响，保留了可靠的碳

来源信号（即吃什么是什么），有利于开展示踪研究（Raymond & Bauer, 2001a, 

2001c; Aluwihare, 2007; Zigah et al., 2011）。（3）在Δ
14

C的分析测试和计算过程

中，已经对植物碳同位素分馏进行了校正，因此特定物质的Δ
14

C只随时间发生变

化，Δ
14

C不仅提供碳库来源信息，还提供了年龄与居留时间等独特信息（McNichol 

& Aluwihare, 2007; Bauer & Bianchi, 2011; Zigah et al., 2012a; Larsen et al., 2018）。

（4）Δ
14

C是线性变量，可直接应用于同位素混合模型计算，有利于对有机碳来

源的定量区分（McNichol & Aluwihare, 2007; Zigah et al., 2012b）。 

正是由于在示踪有机碳来源和迁移转化过程方面的独特优势，Δ
14

C已被广泛

应用于海洋（Bauer et al., 2002; McNichol & Aluwihare, 2007; Walker et al., 2016）、

河口（Raymond & Bauer, 2001a, 2001b; Bauer & Bianchi, 2011）、河流（Raymond 

& Bauer, 2001a; Marwick et al., 2015; Xue et al., 2017）等水生生态系统的研究，

并提供了大量关于碳来源与迁移过程的宝贵信息。例如，发现海洋POC比DOC
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能更快地从表层进入深层海水；河口DOC相对于POC更加富集14
C，但海水却是

POC比DOC更富集14
C，表明河口和海洋DOC、POC的来源和迁移转化存在显著

差别（Raymond & Bauer, 2001a; Bauer & Bianchi, 2011）。目前只有少量研究利

用Δ
14

C在湖泊环境中示踪DOC和POC来源和循环过程（Zigah et al., 2011, 2012a, 

2012b; Kruger et al., 2015; Keaveney et al., 2015; Chen et al., 2018b）。 

这些研究提供了一些大型湖泊水体DOC、POC的Δ
14

C数据，而且也获得了一

些很有价值的新认识。研究发现浮游动物优先摄食湖泊初级生产形成的藻类有机

质，排斥陆源有机质（McCallister & Giorgio, 2008）。Superior湖水体DOC是半

活性的，其周转时间远小于海洋，水体DOC相对于POC更加富集14
C，这一现象

与海洋相反（Zigah et al., 2011），湖泊下层滞水带POC具有比表层湖水更负的Δ
14

C

值，即更老的年龄，这些老碳主要来源于沉积物释放，反映了沉积物再悬浮释放

对水质和生态系统具有重要影响（Zigah et al., 2012b; Chen et al., 2018b）；陆源

POC在水体中沉降更快，而藻源POC在水体中停留时间更长，对水生生态系统产

生更持续的影响（Chen et al., 2018b）。 

1.4  湖泊有机碳及其来源示踪方法 

湖泊水体中有机碳的存在形式有三种：溶解有机碳、颗粒有机碳和挥发性有

机碳，而由于挥发性有机碳具有含量低、易挥发等特点，目前对其取样、分离和

保存尚未找到可靠和统一的方法（Bauer & Bianchi, 2011）。按照过滤操作划分，

通过 0.7μm 滤膜的为溶解有机碳（DOC），留在滤膜上的为颗粒有机碳（POC）。 

1.4.1 湖泊颗粒有机碳（POC）研究 

水体中的颗粒有机碳从广义上是指从最小的胶体颗粒到浮游生物、鱼等大颗

粒物质。Mcallister 等（1961）指出，东北太平洋表层水体中非生命 POC、浮游

植物、浮游动物和鱼的浓度比为 125:20:2:0.02。由此可见，大颗粒物质所占的比

重相对很小，因此可以忽略不计。而 0.5～1.0μm 的粒径大约也是在光学显微镜

下能详细观察到沉降物质的最低界限，它处在能发生沉积而不显示任何明显布朗

运动的颗粒范围的下端。因此在实际操作中，POC 一般采用孔径为 0.7μm 滤膜

过滤收集，保留在滤膜上的颗粒物所含有机碳称为 POC。这种操作上的定义忽
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略了粒径小于滤膜孔径而过滤不到的那部分小颗粒物质，以及滤膜不能收集到的

像螃蟹、虾和鱼之类的大颗粒物。 

POC 来源比较复杂，按照来源途径大致分为陆源输入、水体自生、沉积物

再悬浮等（Zigah et al., 2011; Adams et al., 2015; Chen et al., 2018b）。陆源包括河

流输入与大气沉降。河流输入 POC 主要源于流域植物碎屑、土壤有机质及人类

活动排放等；大气沉降是大气中有机质通过降雨、干沉降等方式进入湖体。对于

面积较小的湖泊，该部分可忽略不计。水体自生 POC 包括浮游植物、浮游动物

及其残骸碎屑、粪便、分泌物及微生物。浮游植物通过光合作用生产了大量 POC，

而这些 POC 又不断地被浮游动物摄食和微生物分解。微生物也是 POC 的重要

组成部分，在加利福尼亚海盆和台湾浅滩上升流区，细菌有机碳占总 POC 的 10%

以上（Azam, 1992; Zheng, 1993），但在 Superior 细菌对 POC 的贡献比例很小，

基本可以忽略不计（Zigah et al., 2012b）。湖泊底部沉积物在受到风浪、湖流、地

表径流或底栖动物扰动等外部干扰时，就会发生再悬浮作用重新进入水体。此外，

水体 DOC 吸附于无机矿物上，形成有机聚合体，也是 POC 的一个重要来源

（Bianchi, 2007）。 

湖水 POC 在整个湖泊碳循环与生态系统中举足轻重，在一定程度上控制着

水体溶解有机碳（DOC）、胶体有机碳（COC）以及溶解无机碳（DIC）的生物

地球化学行为，而且还是生物摄食—代谢的主体，对湖泊生态系统食物链结构影

响巨大。湖泊 POC 对湖泊碳循环、能量流动其重要作用，还控制着营养元素（氮、

磷、硅）、重金属及有机污染物的迁移转化过程（Walling, 2005; Adams et al., 2015; 

Li et al., 2016）。POC 对水生生态系统微生物循环、沉积作用、元素生物地球化

学循环及颗粒动力学都具有重要意义。 

大多数水生生态系统尤其是海洋和大型湖泊（面积大于 10000 m
2）中， POC

含量通常远小于 DOC；但在河流和河口系统中，POC 与 DOC 含量属于同一个

数量级（Richey et al., 1990; Fisher et al., 1998）。Th 同位素研究结果表明悬浮 POC

的居留时间一般为 5~10 年，因此认为悬浮 POC 具有现代 Δ
14

C 值，POC 在海洋

碳循环中占据十分重要的地位，有机物主要以 POC 的形式由透光层向沉积物运

移（McNichol & Aluwihare, 2007）。Bauer 等（2002）对大西洋 POC 的时空分
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布研究发现夏季 POC 的 δ
13

C 值随水体深度增加呈偏负趋势。Zigah 等 （2011, 

2012b）对 Superior 湖 POC 的浓度和碳同位素组成研究发现，Superior 湖水体 POC

的主要来源为藻源有机碳，其次为沉积物再悬浮有机碳，陆源有机碳和细菌来源

有机碳贡献较小，POC 的碳同位素值亏损主要是沉积物再悬浮作用释放出老碳

造成的。  

    近年来，国内学者也开始重视对水环境中 POC 的研究，目前的研究多集中

在海洋和河流，对湖泊水体 POC 的研究开展的还比较少。魏秀国等（2003）研

究了珠江水体 POC 的 δ
13

C 的组成及分布特征，发现东江受 C4 植物影响最大，

北江受 C3 植物影响较大，而西江同时受两种植物的影响。Tao 等（2009）利用 δ
13

C

值研究贵州沅江 POC 来源时发现清水江 POC 主要来自藻源有机碳-藻类光合作

用的产物。程君等（2011）研究了黄东海 POC 的时空分布特征和来源，黄东海

POC 呈现出近岸浓度较高而远岸浓度较低的特点，远岸 POC 的来源呈现海洋的

性质，主要来源于海洋自生；近岸 POC 的来源主要源于陆源输入。徐丹等（2014）

对百花湖分层期水体有机碳研究发现水体 POC 的 δ
13

C 值随水体深度增加呈偏负

趋势，上下层水体藻类生产力差异和沉积物再悬浮作用可能是导致该现象的主要

原因。郭凯等（2015）对白石水库水体颗粒物有机碳 δ
13

C 与 δ
15

N 进行分析，发

现白石水库水体有机质主要来源于浮游生物和土壤有机质。 

1.4.2 湖泊溶解有机碳（DOC）研究 

溶解有机碳（DOC）通常是指能够通过 0.1-0.7 μm 滤膜的一类有机化合物，

在水体中主要以溶解性有机物（DOM）形式存在，是浮游细菌生长的重要碳源。

广义上，溶解性有机质包含一切溶解于水中的有机化合物，以分子大小划分为小

分子化合物的单糖、氨基酸等，大分子化合物的多糖、蛋白质、木质素和腐殖质

等；狭义上，溶解性有机质多指生物代谢物或残体分解产生的大分子化合物或大

分子降解物，如溶解性有机质主要成分腐殖质（胡敏酸、富里酸和非腐殖化有机

物）（Thurman, 1985; 吴丰昌, 2010）。DOC 按其来源可分为内源性和外源性 DOC。

内源性 DOC 主要来源于浮游植物光合作用产物的释放以及内源性碎屑物质的分

解，外源性 DOC 主要来源于流域的陆源输入。DOC 一部分通过呼吸作用被分解

为 CO2 形式被释放，另外一部分被颗粒物吸附，下沉到底沉积物或最终进入食
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物链（Jansson et al., 2007）。 

地表水体中 DOC 浓度较低，通常未达到元素分析、化学键（官能团）分析

等表征技术所需要的质量，大量的无机盐离子也会影响到仪器表征。虽然有些表

征手段如光谱法可以对溶解性有机质的特征进行一定程度的表征，但得到的结果

并不精确。因此水体中的溶解性有机质分离与提纯方法尤为重要，表 1-1 对比了

不同分离与纯化方法的优缺点。 

表 1-1  溶解性有机质分离、富集与纯化方法及其优缺点（何伟等, 2016） 

方法 优点 缺点 

膜过滤技术（微滤超滤、 

纳滤、透析和反渗透） 

依据孔径分离，高效和大量 无机离子难除去，膜污染 

非离子大孔树脂 pH 范围宽，可再生树脂，大量，

高负载 

不可逆吸附，柱流失，解析需高 pH

淋洗液 

离子交换树脂 离子，大量，高负载 再生能力弱，柱流失，不可逆吸附 

冷冻干燥 保护结构 较慢，需大量预处理，无法直接获

得有机质 

真空旋转蒸发 常温保护结构，浓缩较快 无机离子难排除 

吸附（如 C18） 排除无机盐类 部分物质溶解少，部分不可逆吸附 

氧化铝 高吸附，无有机物渗出 不可逆吸附，化学变化 

活性炭 高吸附 强不可逆吸附，生物淤积 

DOC 是具有复杂化学组成和分子结构的混合体，普遍存在于自然水体中（Xu 

& Guo, 2017）。DOC 是大多数水系统中的一种重要的还原碳库，并且是异养微

生物的能量来源（Volk et al., 1997; Muylaert et al., 2002; Zhang et al., 2018）。研究

表明，微生物的呼吸作用消耗 DOC，因此 DOC 库可能是微生物活动的最大食物

来源（Hobbie, 1992），13%的内源性 DOC 支持了 30%-65%的细菌生长代谢活动

（Kragh et al., 2006）。水体 DOC 还是连接生命形态碳和无机碳的关键纽带，对

食物网中碳循环和能量传递起重要作用，又与营养元素、有机污染物、痕量元素

等迁移转化过程密切相关（Riedel et al., 2013，Mann et al., 2015; Hitchcock et al., 

2016），是全球碳循环与全球气候变化的潜在指示剂（Dautović et al., 2017）。

DOC在全球碳循环中的重要性体现为DOC是海洋和大型淡水系统中最大的有机

碳汇（约 90%），并且是地球上最大的活性碳汇之一。因此，DOC 碳汇的变化对
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于全球生物地球化学系统具有重要影响。水环境中 DOC 向大气 CO2 转化的速率

及程度的变化对于局部、区域内及全球范围内的气候变化都有重要的指示意义。

DOC 一定程度上影响着营养元素循环和水体生物地球化学过程。DOC 不仅是异

养细菌和浮游生物的食物源，而且还能降低中波紫外线的伤害、保护 DNA 和色

素，也是 pH 缓冲剂，可调节污染物和微量金属元素的毒性与生物可利用性

（Hedges et al., 1992; Balakrishna et al., 2006; Klaminder et al., 2006）。 

DOC 是湖泊水体有机碳的主要存在形式，是连接水体初级生产和呼吸作用

的桥梁，为湖泊微生物提供营养物质和能源。研究表明天然有机质中溶解性有机

质占到 97.1%，而且由光合作用产生的颗粒有机碳（POC）又有一半经过生物化

学作用转化成 DOC（Anderson & Tang, 2010）。湖泊水体 DOC 不仅是水体微生物

的碳源，而且对营养元素的生物地球化学循环过程有重要影响。湖泊水体 DOC

主要包括小分子的单糖、氨基酸等，大分子的多糖、蛋白质、木质素、腐殖质等

（吴丰昌, 2010; Bauer & Bianchi, 2011），其主要来源包括：陆源输入、藻类与水

生植物分解、沉降颗粒物的分解、沉积物释放、流域废水排放等（Raymond & Bauer, 

2001; Zigah et al., 2011; Morana et al., 2014; 叶琳琳等, 2014），细菌分解（Bauer & 

Bianchi, 2011）等。大气湿沉降也是 DOC 的重要来源，甚至在某些地区，降雨

输入对水体DOC的贡献与河流输入相当（Monteith et al., 2007; Xing et al., 2019）。

DOC 的汇主要包括：通过食物链进入更高营养级、随颗粒物沉降并被埋藏、通

过光化学和微生物矿化，以 CO2 形式排放至大气（Coppola et al., 2014; Vachon et 

al., 2016）。 

Urban（2005）对 Superior 湖泊碳循环的研究发现 DOC 库存 17 Tg 碳，其居

留时间约为 8 年，明显短于湖泊水力停留时间（170 年），DOM 的 C/N 值表明

DOM 主要来源于陆源。Zigah 等（2011, 2012a）对 Superior 湖水体有机碳及其同

位素特征进行了深入研究，发现：（1）分层期水体 DOC 浓度随水体深度的增加

而升高，混合期上下水体 DOC 浓度混合均匀；（2）分层期 DOC 的 δ
13

C 值未表

现出显著的空间变化；（3）DOC 的周转时间≤60 年，湖泊水体 DOC 是半活性的，

其周转周期远小于海洋。一些研究联合应用同位素质量平衡法进行了富营养化水

库 DOC 来源辨识（Pierson-Wickmann et al., 2011）。总体来看，现有研究对湖泊

DOC 的控制因素及来源仍缺乏系统深入的认识。 
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国内关于 DOC 方面的研究常见于海洋、河流等，湖泊 DOC 研究较少。张

婷等（2011）对黄东海 DOC 的分布特征进行了研究，发现 DOC 浓度在平面上

呈现近岸浓度高、远岸浓度低的特点，垂直方向上除底层外，DOC 浓度呈现随

深度增加而降低的特点。黄道建等（2012）研究了大亚湾 DOC 的时空分布，研

究表明大亚湾 DOC 浓度的季节变化趋势为：夏季＞秋季＞春季＞冬季，并且发

现浮游生物对大亚湾 DOC 浓度的影响不明显。王骏博（2015）研究了 DOC 湿

氧化-质谱法分析 δ
13

C 的方法，并对比分析了九龙江春夏季水体 DOC 来源及其

控制因素。黎文等（2006）利用 C/N 比值对 DOC 的浓度趋势进行研究，表明

DOM 发生了降解，而且湖泊水体分层会对 DOM 的迁移转化产生影响。Li 等

（2008）利用 Chl-a 和 C/N 值等分析百花湖和红枫湖 DOC 的来源，发现湖泊水

体 DOC 来源于陆源输入和藻类活动。王中良等（2011）对天津地区地表水中的

POC 和 DOC 的来源进行了探讨，发现天津地表水 POC 主要来源于城市污水释

放和水体自身的浮游植物，DOC 主要来源于污水排放。Song 等（2018a, 2018b）

系统地评估了中国五大湖区 367 个湖泊 DOC 浓度和储量的空间分布特征，发现

人类活动对中国内陆水体中溶解性碳的分布及储量具有较大影响。咸水湖 DOC

浓度（50.5 mg/L）明显高于淡水湖泊（8.1 mg/L）。人类活动导致的富营养化可

能会增加湖泊 DOC 水平，促进藻类生长和有机碳的积累。青藏高原湖泊水体的

DOC 储量最大（13.39 Tg），其次是蒙新高原湖泊群（1.75 Tg），云贵高原湖泊水

体的 DOC 储量最小（0.13 Tg）（图 1-8）；全国水库水体中的 DOC 储量为 1.54 Tg

（图 1-9）。 
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图 1-8 中国五大湖区湖泊水体 DOC 储量（Song et al., 2018a） 

 

图 1-9 中国各省水库水体 DOC 储量（Song et al., 2018a） 
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1.4.3 有机碳来源示踪方法研究 

由于来源的复杂性、具有不同的规模及分子分布形式、不同的成岩转化及

生物地球化学沉积等多种因素的控制导致了有机碳来源和循环十分复杂（Hedges, 

1992; Guo et al., 1996; McCallister et al., 2004; Beaupre & Druffel, 2007, 2009; 

Bauer & Bianchi, 2011; Chen et al., 2018b）。常用的有机碳来源示踪方法如下： 

（1）光谱特征  

    荧光光谱分析法是进行物质分析的主要光学方法之一，具有较高的灵敏度、

较快的分析速率、高的选择性、所需样品少和对样品结构无损害等特点，因此常

被用于研究河流湖泊海洋湿地中不同来源的有机质。荧光光谱仪（FS）常用于

表征可以激发获得荧光的溶解性有机质，可反映的物质包括类胡敏素物质、类富

里酸物质、类蛋白质物质等（Henderson et al., 2009; Lv et al., 2019）。目前，对有

机质来源进行识别的荧光光谱法很多，如荧光激发光谱、荧光发射光谱以及三维

荧光光谱等（傅平青等, 2004）。Zhang 等（2013）利用吸光系数 a350 说明浮游植

物和大型水生植物产生溶解性有机质的差异，前者该值为 0.5 m
-1，而后者该值达

到 28 m
-1。溶解性有机质的三维荧光解析得到不同的组分，类胡敏酸和类富里酸

主要来源于陆源性植物代谢物或生物残体（外源性），而类蛋白或类氨基酸主要

来源于水生生物（藻类、大型水生植物）的代谢或生物残体（内源性）（Lapierre 

& Frenette, 2009; 卢松等, 2015）。 

紫外可见光谱特征在反映溶解性有机质本身性质（ 共轭体系、 腐殖化程度、 

腐殖物质组成变化）基础上可反映其来源。光谱斜率比值较低说明高分子量、芳

香性强及维管束植物产生溶解性有机质的输入是重要的来源指标（Spencer et al., 

2012; 卢晓漩等, 2018）。核磁共振技术（NMR）已广泛应用于溶解性有机质的表

征，可定性或定量测定溶解性有机质不同类型碳（脂肪基团碳、羧基碳、羰基碳、

芳香基团碳等）及不同类型氢（脂肪基团氢、羧基氢、羟基氢、芳香基团氢等）

（Zigah et al., 2014; Nebbioso & Piccolo, 2013; Moody et al., 2018）。 
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（2）生物标志物 

    生物标志物存在于现代和古代沉积有机质、原油、煤等有机矿产中，来源于

活生物体的比较稳定、复杂的有机化合物，能保持原有生物碳骨架等相关信息。

随着近年来分子生物学和分子有机地球化学的发展，生物标志物分析技术已被广

泛应用于有机质来源解析（吴丰昌, 2010; Bale et al., 2016）。作为一种新的地球

化学指标，生物标志物具有来源明确，在地质年代中能够稳定存在等特点，可以

用来重建过去的环境和生态（丁玲等, 2007）。类脂化合物是目前研究最多的生物

标志物，主要包括正烷烃、脂肪酸、酮、醇、醛及甾、萜等。通常高等植物的类

脂化合物（脂肪酸、正构烧烃以及烷醇）的碳数一般为 24-36，具有强烈的奇碳

优势（Eglinton & Hamilton, 1963），而细菌、浮游生物等的脂肪酸或正构烷轻一

般以短链为主（<C20），而来源于水生藻类的正烷烃分布在 C17-C21 之间，无明显

的奇偶优势（Han et al., 1968）。生物标志物对陆源植物的针对性更强，因此在区

分陆源植物方面更加准确可靠。另一类被利用的脂类化合物是甘油二烷基甘油四

醚脂类化合物（GDGT）, 这类化合物最早被应用于海洋柱状沉积物中，用来反

映古气候变化。该指标的优势是这些化合物是大分子化合物，相对难降解，可以

在沉积物中经历长时间的保存。但该技术还不成熟，比如支链 GDGT 的源细菌

还是未知。并且由于其反映的是土壤的输入，在以新鲜植物为主要来源的河流系

统则可能会导致对陆源有机质输入的低估（Walsh et al., 2008）。 

    木质素是仅存在于陆生维管束植物组织中的一种聚合物，在植物中的含量仅

次于纤维素，具有较高的稳定性和抗降解性，因此常用于物质的来源解析（Hedges 

et al.,1979; 林田等, 2005; Goni et al., 2006）。木质素分解产物的单体有 P、V、C、

S 四类，其中 S/V 较高的值说明 DOM 来源于被子植物，较低的值说明来源于裸

子植物。一般而言，在讨论非降解的植物组织时，S /V 的值大于 0.9 时，说明是

来源于木本被子植物，而 C/V 的值在 0.3～1.2 时则说明是来源于草本植物

（Hedges et al., 1979, 1982）。 

    虽然生物标志物有如上诸多优点，但它本身也存在着一定的缺陷，首先能用

于鉴别生物标志物的种类远远落后于实际的需要；其次是由于降解等作用的影响，

生物标志物会发生改变；第三是使用生物标志物不适用于定量估算有机质来源，
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而且需要的样品量较多；第四是不同的生物标志物示踪的结果可能存在很大差别

（喻涛, 2002）。 

（3）元素组成 

   C/H、C/O、C/N 等元素比值法可用于判定有机碳来源，如 C/H 值在 12 左右

时，该物质来源于土壤或者水体腐殖质的可能性较大，而当该值小于 9 时，来

源于非腐殖质的可能性较大（Ma et al., 2001）。 较低的 C/O 值说明溶解性有机

质中存在大量的糖类物质。C/N 值则是判定有机质来源最常用的指标。一般情况

下陆生植物富含腐殖质，C/N 值较高，通常在 20～30 之间，而低等植物 C/N 值

一般小于 10，浮游动物平均为 6.3，浮游植物为 6.0（Thompson & Calvert, 1994; 

Meyers et al.,1999; Tao et al., 2009）。此外，碳氮同位素也是示踪有机质来源的主

要指标（Duan et al., 2014; Kruger et al., 2016; Xu et al., 2019）。虽然 δ
13

C 是鉴别

水系统中的物质来源和生物地球化学过程的重要工具，但由于 δ
13

C 的变化范围

较小，而且不同的源区 δ
13

C 相互叠加，因此单纯的 δ
13

C 分析难以鉴别水系统有

机碳来源（McCallister et al., 2004; Wakeham et al., 2006），而且不同化合物在迁

移过程中同位素信号容易被改造，因此在示踪有机质来源时往往将两种或三种指

标联合应用。 
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图 1-10 不同来源有机质的 δ
13

C-C/N 值（Lamb et al., 2006） 

    由于不同生物所利用的碳源以及途径差异，δ
13

C 与 C/N 值在各生物之间存

在明显差异，联合应用两种指标可对有机质来源进行更精确辨识，图 1-10 显示

了不同来源有机质的 δ
13

C-C/N 关系（引自 Lamb et al., 2006）。Jaffé等（2012）

在研究北美河流上游水体溶解性有机质时发现，C/N 值为 17.2-46.3，这说明有机

质主要来源于陆生植物和大型水生植物，δ
13

C（-28.9‰～-24.8‰）结果显示大型

水生植物和 C3 植物的代谢或残体是溶解性有机质的主要来源。 

    Bauer 等（2002）利用 Δ
14

C 与 δ
13

C 联合示踪大西洋 DOC 和 POC 的来源时

发现，除了大陆坡深部水体 POC 有亏损的 Δ
14

C 与 δ
13

C 外，其余水体 DOC 和

POC 的 Δ
14

C 与 δ
13

C 值受大陆坡初级生产力、陆源输入及底层有机质的释放等多

种来源影响。Zigah 等（2012b）运用 Δ
14

C 与 δ
13

C 定量示踪 Superior 湖泊水体

POC 的来源，发现 Superior 湖 POC 的四种主要来源所占比例分别为藻源有机碳

（58%）、沉积物再悬浮有机碳（33%）、陆源有机碳（5%）和细菌来源有机碳（3%）。 



第一章 绪论 

25 

 

目前在湖泊有机碳来源研究方面的认识还比较零散，尤其是缺乏对水体

POC 和 DOC 的来源同步定量区分和相互转化过程的耦合对比研究，因而对湖泊

有机碳来源和迁移转化过程缺乏整体性的认识。在水生生态系统中，DOC 和 POC

来源广泛，且可相互转化，密不可分（Bauer & Bianchi, 2011）。综合来看，现有

的有机碳来源分析方法很多，McCallister 等（2018）总结了现有各 DOM 来源分

析的方法，大体分为光学、同位素、分子水平、及其组合四类（图 1-11）。图中

白色虚线下部为整体（Bulk）DOM 理化性质特征分析方法，主要包括基于光学

（黄色）的荧光指数法（Fluorescence Indexes）、光谱比值法（Spectral Ratio）、

吸光度比值法（Absorbance ratios）等和基于同位素（红色）的加速器质谱法（AMS）、

元素分析-稳定同位素比率质谱法（EA-IRMS）、光腔衰荡光谱系统法（CRDS）。

这些方法分析的有机质形态较单一，结构复杂性较低，弱化了对分子内部结构的

探查。图 1-11 中白色虚线以上部分的分析方法强化了对分子水平信息的获取，

但这些方法应用的复杂程度也大大增加。主要包括：基于分子水平（蓝色）分析

的核磁共振方法（13
C-NMR）、静电场轨道阱高分辨质谱法（Orbitrap MS）、傅里

叶变换离子回旋共振质谱法（FT-ICR-MS）等，和基于分子与同位素相结合的分

析方法（蓝色边框+红色），如单体化合物稳定同位素（CSIA）分析和单体化合

物放射性同位素分析（CSRA）。由于同位素分析往往要求更高，程序更复杂，

不能提供更详细的有机质分子水平信息（McCallister et al., 2018）。 
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图 1-11 有机质特征分析方法汇总（McCallister et al., 2018） 

湖泊水体颗粒有机碳（POC）来源主要有 4 种，每种来源具有各自独特的

Δ
14

C-δ
13

C 特征，根据已有研究结果，湖泊水体 POC 不同来源端元的 Δ
14

C-δ
13

C

特征如图 1-12 所示。湖泊 POC 主要来源端元包括：1）藻类和水生植物光合作

用来源的颗粒有机碳，简称藻源 POC。藻源 POC 是藻类和水生植物通过光合作

用吸收利用无机碳而形成的，其 δ
13

C 值多分布在-30±1‰（Zigah et al., 2012a, 

2012b），而其 Δ
14

C 值则与水体 DIC 的 Δ
14

C 值一致，可通过测定湖水 DIC 的 Δ
14

C

值来确定（McCallister et al., 2004; McCarthy et al., 2011; Zigah et al., 2012a, 

2012b）。2）陆源 POC。陆源 POC 是由陆源植物碎屑和土壤有机质组成的混合

体，由河流携带进入湖泊。对于一个具体的湖泊流域来说，陆源 POC 的 Δ
14

C 与

δ
13

C 值通常可通过测定主要入湖河流 POC 的 Δ
14

C 与 δ
13

C 值来确定（Zigah et al., 

2011, 2012b; Chen et al., 2018b）。陆源 POC 的 δ
13

C 值多分布在-27±1‰

（McCallister & Del, 2008; Zigah et al., 2012b; Hemingway et al., 2017），但其 Δ
14

C

值在不同湖盆流域可能存在较大差别，Zigah et al.（2012b）报道北美 Superior

湖的陆源输入有机碳的 δ
13

C 和 Δ
14

C 值分别为-27.3‰和 7‰～17‰，抚仙湖陆源
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POC 的 Δ
14

C 则明显偏负（Chen et al., 2018b）。3）细菌来源有机碳。细菌微生

物主要吸收利用水体溶解有机碳，因此，细菌来源有机碳的 Δ
14

C 与 δ
13

C 值可通

过测定水体DOC 的Δ
14

C 与 δ
13

C值来确定（Cotner et al., 2004; Zigah et al., 2012b）。

4）沉积物 POC，是指表层沉积物发生再悬浮而进入上层水体的颗粒 POC，其 Δ
14

C

与 δ
13

C 值可通过测定沉积物表层 0-2cm 处 POC 的 Δ
14

C 与 δ
13

C 值来确定，往往

含有较早年代形成的有机碳，其 Δ
14

C 值可反映湖泊碳循环程度和居留时间。 

 

图1-12 湖泊水体POC不同来源端元的Δ
14

C-δ
13

C特征（Bauer & Bianchi, 2011; Zigah et al., 

2012a, 2012b） 

湖泊水体溶解有机碳（DOC）主要有4种来源，各端元特征值如图1-13所示。

湖泊DOC主要来源端元包括：1）陆源DOC。主要来源于陆源植物和土壤有机质

分解，由河流携带进入湖泊，其Δ
14

C和δ
13

C值可通过测定主要入湖河流DOC的

Δ
14

C、δ
13

C值来确定，已有研究发现大部分河流的δ
13

C、Δ
14

C值为-28.8±0.6‰和

150±50‰（Raymond & Bauer, 2001a, 2001c; Bauer & Bianchi, 2011）。2）藻类和

水生植物来源DOC。已有研究表明，藻类和水生植物释放的DOC约占其初级生

产力的12-75%（Bertilsson & Jones, 2003; Bauer & Bianchi, 2011; Spilling et al., 

2019），海水DOC含量通常与浮游生物量呈正相关关系（Guo et al., 1994; Santschi 

et al., 1995）。藻类和水生植物来源DOC的Δ
14

C与δ
13

C值一般继承其母体藻源碳
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的Δ
14

C与δ
13

C值（Bauer & Bianchi, 2011）。3）废水排放DOC。人为废水排放也

可能是湖泊DOC的来源，其Δ
14

C和δ
13

C值可通过测定废水DOC的Δ
14

C与δ
13

C值确

定，很多观测结果表明其δ
13

C值一般为-24±2‰，而Δ
14

C值明显偏负（Van Dover et 

al., 1992; Rogers, 1999, 2003; Nara et al., 2010; Bauer & Bianchi, 2011）。4）沉积

物再悬浮和孔隙水释放的DOC。这部分DOC是现代碳（modern carbon）和老碳

（pre-aged carbon）的混合体（Burdige et al., 2016），其Δ
14

C与δ
13

C值可通过测

定0-2cm沉积物悬浮层DOC的Δ
14

C与δ
13

C值获得。Superior湖的研究结果表明，夏

季湖水分层期表层0-2cm的孔隙水DOC的Δ
14

C值为-158‰，比上层水柱的Δ
14

C值

明显偏负，表明有老碳的存在（Zigah et al., 2011）。此外，大气沉降和细菌分解

等还可能输入少量的DOC，但其总量很小，通常可忽略（Bauer & Bianchi, 2011; 

Guillemette & Del, 2012; Wang et al., 2016）。 

 

图1-13 湖泊水体DOC不同来源端元的Δ
14

C-δ
13

C特征（Bauer & Bianchi, 2011; Zigah et al., 

2012a, 2012b） 

目前对湖泊DOC和POC的来源与转化过程的认识远落后于对DIC和PIC的研

究，这主要是由于湖泊DOC和POC组成的复杂性（数百万种单体化合物）和采样

分析的难度所致（Wu & Tanoue, 2001; Kim et al., 2003; Urban et al., 2005;  

Bianchi, 2007; Li et al., 2008; 吴丰昌等, 2010; Zigah et al., 2012a, 2012b, 2017）。
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湖泊水生生态系统中DOC和POC来源广泛，各端元信号交叉重叠，根据以往常用

的浓度、荧光光谱和稳定碳氮同位素等信息很难定量区分其来源，而利用各种分

离技术分离出的生物标志化合物虽然可识别其来源，但目前只能提取不足30%的

有机质，无法揭示DOC和POC的全貌（Raymond & Bauer, 2001a; McNichol & 

Aluwihare, 2007; 吴丰昌等, 2010; Bauer & Bianchi, 2011）。 

随着加速器质谱仪（Accelerator Mass Spectrometry）分析测试技术的飞速发

展使得高精度（精确度达2-3‰）、大批量测定微量样品（mg~µg级）放射性14
C

成为可能（Turnbull et al., 2006; Santos et al., 2007; Cherkinsky et al., 2013;  

Delque-Kolic et al., 2013; Zigah et al., 2017）。放射性碳同位素Δ
14

C与稳定碳同位

素δ
13

C的联合可有效解决有机质来源信号交叉重叠的问题，并可提供年龄与居留

时间等独特信息，为定量示踪湖泊DOC和POC的来源和迁移转化过程提供有效途

径。 

在确定水体有机碳各来源端元的Δ
14

C-δ
13

C特征值的基础上，根据同位素混

合模型定量即可计算各来源端元对水体POC、DOC的贡献比例。目前广泛应用于

不同端元贡献比例的计算的几种同位素混合模型软件包括Bayesian同位素混合

模型（Moore & Semmens, 2008; Semmens et al., 2009）IsoSource（Phillips, 2001; 

Phillips et al., 2014）SIAR（Parnell et al., 2010）等。 
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第二节 选题依据与研究意义 

滇池的水环境治理不仅是地区生态环境优劣的重要标志，而且对当地经济社

会发展影响巨大。作为云贵高原富营养化湖泊的典型代表，滇池为研究建立

Δ
14

C-δ
13

C 定量示踪富营养型湖泊水体有机碳的来源与迁移转化过程提供了理想

的研究场所。研究揭示滇池水体有机碳的来源、迁移转化过程及其生态环境效应

将对该类型湖泊生态环境保护与治理提供有益借鉴。 

目前国内外利用 Δ
14

C-δ
13

C 在湖泊水体有机碳方面开展的研究工作较少，取

得的结论和认识也比较零散，尤其是缺乏对水体 POC 和 DOC 的来源同步定量区

分和迁移转化过程的耦合对比研究，因而对湖泊有机碳来源和迁移转化过程缺乏

整体性的认识。在湖泊生态系统中，DOC 和 POC 来源广泛，且可相互转化，密

不可分，只有在对DOC 和 POC的来源同步进行定量区分的基础上，通过对 DOC、

POC 含量和来源的时空变化耦合对比分析，才能全面揭示湖泊有机碳的来源、

迁移转化过程与机制。 

为此，本论文选取滇池这一典型富营养湖泊作为研究对象，通过对湖泊-流

域的系统调查和采样分析，首先研究确定湖泊水体POC各来源端元（藻源、陆源、

沉积物再悬浮）和DOC各来源端元（藻源、河流输入、沉积物释放）的Δ
14

C-δ
13

C

特征值。在此基础上利用多端元同位素混合模型定量计算各来源端元对湖泊POC

和DOC的贡献比例，建立利用Δ
14

C-δ
13

C定量示踪湖泊有机碳来源及迁移转化过

程的有效途径。通过对水体DOC、POC的含量及各来源端元贡献比例的时空变化

同步对比研究，结合各种水环境参数的综合分析，探讨滇池水体DOC和POC的来

源、迁移转化过程与控制因素，为精细刻画富营养型湖泊碳循环以及与其密切关

联的氮-磷循环提供坚实科学数据，为高原湖泊营养盐控制和富营养化防治提供

科学指导。  
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第三节 研究目标与研究内容 

本论文选取富营养型湖泊滇池为研究对象，通过对湖泊-流域的系统调查和

采样分析，分析湖水、沉积物、入湖河流、浮游生物、典型废水等样品的有机碳

含量与碳同位素组成，研究确定湖泊水体 POC 各来源端元（藻源、陆源、沉积

物再悬浮）和 DOC 各来源端元（藻源、河流输入、沉积物释放）的 Δ
14

C-δ
13

C

特征值，揭示水体有机碳时空分布特征及其控制因素。在此基础上利用多端元同

位素混合模型定量计算各来源端元对湖泊 POC 和 DOC 的贡献比例，建立利用

Δ
14

C-δ
13

C 定量示踪湖泊有机碳来源及迁移转化过程的有效途径。结合各种水环

境参数的对比分析，探讨滇池水体 POC 和 DOC 的来源、迁移转化过程与控制因

素，为精细刻画富营养型湖泊碳循环过程提供坚实科学数据，为高原湖泊营养盐

控制和富营养化防治提供科学指导。本文研究内容主要包括以下 4 方面： 

（1）建立系统的湖泊有机碳研究样品采集、前处理与分析测试方法。 通

过采集湖水、沉积物、入湖河流、浮游植物等样品，分析其碳含量及碳同位素组

成，建立系统的湖泊有机碳样品采集、前处理与分析测试方法。 

（2）研究湖泊水体有机碳时空分布特征及其控制因素。 通过分析滇池水

体 POC 与 DOC 含量及其碳同位素组成，研究有机碳在不同湖区、不同深度及不

同季节的时空变化规律与控制因素。 

（3）建立 Δ
14

C-δ
13

C 示踪湖泊水体 POC 与 DOC 来源方法。 通过流域野外

调查与采样分析，查明湖泊水体 POC 与 DOC 各主要来源端元，研究 POC 与 DOC

各来源端元分析方法，确定湖泊水体 POC 与 DOC 各端元 Δ
14

C-δ
13

C 特征值。 

（4）湖泊水体有机碳迁移转化与来源定量示踪。 基于湖泊水体 POC 与

DOC 各来源端元特征值，利用同位素混合模型定量计算各端元对湖泊 POC 与

DOC 的贡献比例，系统揭示富营养类型湖泊有机碳来源、迁移转化与控制因素。 
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第二章 研究区概况 

第一节 云贵高原湖泊自然地理特征 

云贵高原位于我国西南部，青藏高原隆起向东部丘陵平原过渡的斜坡面的内

陆区，位于东经 97°～112°，北纬 21°～34°，包括云南省东部、贵州全省、广西

壮族自治区西北部和四川、湖北、湖南等省边境。该地区纬度较低、海拔较高

（1000～2000 m）、地面起伏崎岖，是我国断裂构造湖泊最发育，形态也最典型

区域，自上新世晚期以来新构造运动强烈地貌结构由广泛的夷平面高山深谷和盆

地等交错分布而构成。云贵高原是世界上喀斯特地貌发育最典型的地区之一，岩

溶地貌发育。石灰岩在高温多雨的条件下，经过漫长的岁月，被水溶解和侵蚀，

逐渐形成落水洞、漏斗、圆洼地、伏流、岩洞、峡谷等稀奇古怪的岩溶地貌。故

云贵高原湖泊的空间分布格局深受构造与水系的控制，一般具有水深岸陡的形态

特征，湖泊的入流水系较多而出流水系普遍较少，水力资源较丰富，换水周期长，

生态系统较脆弱。此外该地区岩溶地貌分布较广，经溶蚀作用而形成的岩溶湖也

甚为典型，草海即是我国最大的岩溶湖。云贵高原主要属印度洋季风气候区，年

内干湿季节转换明显，降水主要受夏季风即西南季风控制，5～10 月的降水量占

全年降水量的 80％以上，湖泊水位随降水量的季节变化而变化，湖水清澈，矿

化度不高，全系吞吐型淡水湖，冬季亦无冰情出现（王苏明&窦鸿身, 1998）。 

自 2007 年起科技部中国湖泊水质水量和生物资源调查专项设专题对我国五

大区湖泊进行卫星遥感调查。五大区是指青藏高原、蒙新高原、云贵高原、东北

平原和长江中下游平原湖群（图 2-1）。云贵高原区湖泊多为河流的水源地湖区，

流域面积不大，四周山地，中部为较低海拔的天然汇水地貌，具有出入湖水量有

限，换水周期长等特点。云贵高原为我国淡水湖泊分布较多的地区之一，其中面

积1.0 km
2以上的湖泊60个，合计面积1199.4 km

2，约占全国湖泊总面积的1.3%，

大于 10.0 km
2 的湖泊 15 个，合计面积 1088.2 km

2，占该地区湖泊面积的 90.8%，

主要包括云南省的滇池、洱海、抚仙湖、程海、泸沽湖、杞麓湖、星云湖、异龙

湖、阳宗海、大屯海和长桥海等 11 个湖泊，四川省的邛海和贵州的草海、红枫

湖、百花湖 (王苏明&窦鸿身, 1998)。 
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云贵高原湖泊具灌溉、供水、航运、养殖、发电等多种功能，滇池、抚仙湖、

泸沽湖和洱海等湖泊还是我国著名的风景旅游胜地。在自然状态下，湖泊氮磷等

营养元素的含量一般较低，多属贫中营养型湖泊。但由于云贵高原湖泊多属于断

裂陷落型的构造湖和石灰岩溶蚀湖，主要湖泊都分布在断裂带或各大水系的分水

岭地带，湖泊水深岸陡，滩地发育远不如东部平原湖泊，因此对入湖污染物的净

化能力较弱。该地区湖泊时空分布不均匀，入湖支流水系较多，而出流水系普遍

较少，有的湖泊仅有一条出流河道，有的湖泊甚至没有出流河道，致使湖泊换水

周期长，具有一定的封闭-半封闭特点，污染物在湖泊内长期累积。因此，云贵

高原湖泊相对东部平原湖泊生态系统更脆弱（张治中, 2007）。 

 

图 2-1 中国五大湖区空间分布图（Song et al., 2018b） 

随着流域内工农业生产的发展以及人口增长，资源需求量急剧增加，长期以

来对资源的不合理开发，特别是围湖造田、放水发电、对水生生物的过度捕捞，

以及大量农业及生活污水的排放，致使水体污染严重，生物资源锐减，湖泊的生

态环境遭到巨大破坏。近年来，云贵高原湖泊水环境问题越来越突出，滇池、抚

仙湖、星云湖、杞麓湖、阳宗海和洱海等湖泊水质明显下降，严重制约了当地经

济的发展（李晓玲等, 2010）。云贵高原湖泊污染负荷主要来自于沿岸经济的发展，
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其中污染较重的湖泊流域也是人口数量较多，经济发展较为快速的地区，因此，

该地区湖泊水体污染不断加剧，但不同的湖泊又具有不同的污染特点。如滇池的

外污染物源主要包括来自流域的城镇生活污水和工业污染源的点源，主要分布于

滇池北部、东部和西南部；抚仙湖水污染特征主要以面源污染为主，且污染源主

要来自湖泊北部；洱海污染源以面源为主，湖面降水和内源释放次之，工业和城

镇生活的污染贡献率相对较低。 

目前洱海、阳宗海、程海、邛海、草海所受污染较轻，水质相对较好，属于

中营养状态湖泊，但有污染加重的趋势。阳宗海 2008 年出现砷污染事件，而由

于阳宗海换水周期时间长，预计需较长时间才能恢复；洱海出水口西洱河由于接

纳了大量工业废水及生活污水已受到了严重污染；程海虽然远离污染源，水质较

好，但是水体 pH、碱度等偏高，有咸化的趋势；邛海和草海由于旅游开发以及

城市发展已经引起近城市端水质恶化。泸沽湖、抚仙湖属于贫营养湖泊，周围人

口分布较少，水质较为清洁，但抚仙湖周边近年来开发加速已经对其水质产生影

响。 

云贵高原属亚热带湿润区，由于海拔高度、大气环流条件不同，气候差别显

著。如云南昆明在纬度、海拔高度和大气环流三者综合影响下，气温季节变化较

小，四季如春，故有―春城‖之称。而贵州境内海拔一般在 1000 m 左右，既受控

于西环流南支气流，又受西环流北支西南气流的影响，兼受东南季风和西南季风

的作用，南北冷暖空气常在此交绥，形成云贵静止锋，是全球环境变化的敏感地

区（万国江, 2009）。云贵高原湖泊这种类型的生态系统往往比较脆弱，一旦污染，

治理和恢复将非常困难（于洋等, 2010）。随着人类活动影响加剧，云贵高原湖泊

很容易发生富营养化，如在人类活动强烈干扰下的滇池等湖泊，已经迅速富营养

化，基本丧失了湖泊应有的生态功能。社会经济的快速发展导致流域污染负荷总

量进一步快速增加，这给云贵高原湖泊的生态环境带来巨大压力，原本就十分突

出的水环境问题进一步恶化，数据显示，该区域湖泊中滇池、杞麓湖、红枫湖和

草海已经面临不同程度的富营养化问题（万国江, 2010; 王敬富, 2012; Chen et al., 

2018a）。 
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第二节 滇池流域概况与污染现状 

2.1 滇池流域自然地理特征与社会经济概况 

滇池（24°40′～25°01′N，102°36′～102°47′E）位于云贵高原中部，是我国第

六大淡水湖，属长江流域金沙江水系（图 2-2）。滇池海拔 1886 m，南北长 39 km，

东西宽 13 km，湖岸线长度为 163.2 km，流域面积达 2920 km
2，湖面面积约为

300 km
2，容积达 15.7 亿 m

3，平均水深 5.3 m（王苏明&窦鸿身, 1998; 金相灿, 2000; 

程庆霖, 2014）。滇池属于断陷湖泊，南北走向，换水周期约 3-8 年（Yang et al., 

2018）。滇池是昆明市生产、生活的主要供给水源，在 1996 年被海埂大坝分成北

部的草海和南部的外海两部分（杨逢乐, 2009）。草海是水草生长的沼泽化湖湾，

面积约 10.7 km
2，水深约 1.5 m，而外海为滇池的主体，面积达 287.1 km

2，占全

湖面积的 96.7%，湖深 5~6 m（Zhang et al., 2014）。 

滇池流域地形可分为滇池水域、平原和山地丘陵，分别占 10.3%，20.2%和

69.5%（滇池流域水污染防治规划（2011-2015））。流域四周出露的岩石类型主要

有石灰岩、玄武岩、白云岩、砂岩、页岩、泥岩、粉砂岩等。农业用地约占整个

流域面积的 20%，南岸的晋宁县上蒜乡常年集中开采磷矿，是流域内最具代表性

的富磷区域（孔燕, 2012）。 
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图 2-2 滇池流域地理位置图 

滇池流域土壤主要包括红壤、水稻土、紫色土、黄棕壤、石灰土、冲击土及

沼泽土等。小面积的棕壤和黄棕壤分布在海拔较高的山地，红壤和紫色土主要分

布在低山丘陵区，平原和低台地水稻土分布最广。自然植被分布着亚热带常绿阔

叶林、暖性针叶林、灌丛、草甸和水生植被，分别占自然植被总面积的 3.58%、

18.51%、6.34%、1%和 1.02%，主要优势种为灌木、杉松和云南松。 

滇池流域涉及昆明市主城区（包括五华、盘龙、官渡、西山、呈贡五区）、

晋宁县及旅游度假、经济技术、高新技术产业基地三个开发区。滇池流域面积约
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占云南省土地面积 0.75%，虽然只承载了全省 8%的人口，但是产生的 GDP 却占

全省的 24%，是云南省经济和社会发展水平最高的区域（Guo et al., 2017）。2015

年末，滇池流域内常住人口 406.86 万人，约占昆明市总人口的 60%。流域人口

主要集中在主城四区。―十三五‖以来滇池流域经济迅速发展，综合经济实力不断

增强。2015 年滇池流域国内生产总值达到 3168 亿元，约占昆明市的 80%。滇池

流域的工业企业以烟草及配套、制药、装备制造、光电子信息、有色冶金、磷化

工、能源、食品、轻纺、化工、医药、建材、冶金、机电等行业为主，农业以蔬

菜、花卉种植为主，第三产业主要以旅游业为龙头，带动相关产业的发展。 

2.2 滇池流域水文气象与水环境特征 

滇池流域属西南亚热带湿润高原季风气候带，主要受西南季风与热带大陆气

团交替控制，常年主导西南风，平均风速 2.2～3.0 m/s。年温度变化较小，多年

均气温 14.7 ℃，其中一月平均气温 7.4 ℃，七月平均气温 19.6 ℃。流域内年均

降雨量为 924 mm，明显低于年均蒸发量（1409 mm），相对湿度为 73%。滇池流

域具有干湿分明的低纬度季风气候特征，85%以上的年降雨集中在 5～10 月，7、

8 月为汛期，11 月至次年 4 月盛行大陆西南季风，为干季（王苏民&窦鸿身, 1998）。

滇池是低矿化度，低硬度的淡水湖，pH 偏碱性，平均值为 8.69，其离子总量平

均为 327.2 mg/L，其中外海 321.4 mg/L，草海为 489.9 mg/L（邵晓华, 2003; 李勇, 

2012）。湖水主要依赖地表径流和湖面降水补给，多年平均入湖地表径流量

9.02×10
8 

m³（王小雷, 2011）。 

滇池水系分布如图 2-3 所示，流域河流从北、东、南三面汇入湖区，并由滇

池唯一出水口海口，经螳螂川、普渡河流入金沙江。滇池入湖河流既是滇池的补

给水源通道，同时也是污染物的入湖主要通道。入湖河流上游地形以山地、丘陵

为主，中下游为冲积平原，河流流经城镇、农田及工矿区，将大量污染物带入滇

池。据统计进入滇池的河流有主要 29 条，分别为东南部的柴河和西南部的东大

河、东北部的马料河、盘龙江、宝象河和东北部的洛河、梁王河，西部均为短小

溪流，其中有 7 条流入草海，22 条流入外海，海口河是滇池唯一的出湖河流（文

航, 2011; 王小雷, 2011; 李跃勋, 2010）。 
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图 2-3 滇池流域水系分布图 

随着流域人口快速增长、工农业飞速发展，滇池湖区受到严重污染，由于滇

池水浅浪大且滞留时间较长，沉积物中的大量营养物质不断释放到上层水体，内

源污染相当严重。特别是近三十年来，滇池区域经济发展和城市规模不断扩大，

使得流域生态环境压力加重，水质不断在恶化，导致湖泊富营养化已十分严重。

目前，滇池已属于劣 V 类重度富营养化湖泊，每到夏秋季，滇池蓝藻水华频繁
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爆发，严重影响城市供水和湖泊生态环境。滇池主要的污染源包括流域内各种点

源、面源污染以及沿湖工矿企业和昆明市的工业、城市生活排放，而北岸是流域

污染最严重的区域（杨逢乐, 2009; 王小雷, 2011）。滇池流域面临着水资源短缺

与水环境污染双重压力，严重制约着流域内经济发展和生态环境建设，流域内居

民正常生活和身体健康也受到严重影响。滇池流域水环境保护治理“十三五”规

划（2016-2020 年）显示：2015 年，滇池流域污水排放量 3.6 亿立方米，陆域主

要污染物入湖量分别为化学需氧量 3.97 万吨、氨氮 5205 吨、总氮 7321 吨、总

磷 614 吨。 

滇池外海水质变化如图 2-4 所示，从 1987 年到 2015 年，主要污染物指标

总体上呈波动的变化趋势。其中，化学需氧量在 2012 年达到历史最大值 79.25 

mg/L，2015 年下降为 50.05 mg/L；总氮呈缓慢上升的趋势，2007 年达到最大值

3.01 mg/L，2015 年下降为 1.65 mg/L；总磷在 1987 年到 1999 年期间呈波动的升

高趋势，1999年达到历史最大值 0.331 mg/L，至 2015年下降到最低，为 0.104 mg/L；

氨氮呈波动上升趋势，2013 年达到最大值，为 0.38 mg/L，至 2015 年降至为 0.22 

mg/L。 

 

图 2-4 滇池外海水质变化趋势 

总体来看，自 20 世纪 60 年代至今，滇池大型水生植物多样性逐年降低，群

落结构趋于简单化，植被资源严重衰退，沉水植物和浮游植物种类减少近 90%，

但浮游植物数量增长了近 3000 倍，且以蓝藻占据绝对优势，水质的变化在很大
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程度上受水生植物的影响，水质每隔 10 年下降 1 个等级，水环境恶化迹象明显

（倪兆奎, 2011）。滇池水体污染的总体变化趋势如下：20 世纪 50、60 年代，滇

池水体清澈见底，湖底水草丰富，外湖植被覆盖度很高，群落种类较多，湖水透

明度高达 2 m，植物藻类和鱼类资源丰富，水体营养盐含量低，属于贫营养级。

70 年代滇池水体富营养化形势加剧，水体理化性质发生迅速变化，沉水植物开

始减少，水体营养盐含量明显提高，草海和外海水质发展为 II 类。80 年代初，

滇池水体的植物种类和群落单位都发生了明显变化，植物群落下降到 11 个，沉

水植物大量死亡。滇池水体中植物残骸腐烂沉积速度加快，形成水面浮岛，群落

结构开始简化，分布逐渐变浅，湖泊生产力下降，水质为 III 类水平，属中-富营

养水平。90 年代是水质恶化速度和强度最快的时期，90 年代初，滇池水体的水

生植物种类下降到 46种，分布面积也由原来的占全湖总面积的 90%下降到 12.6%，

较 50 年代时的水生植物组成发生了极大变化。云南海菜花轮藻等高原湖泊优势

种消失，沉水植物几近消失。1990 年，在草海中心形成了由假丝微囊藻具缘微

囊藻铜绿微囊藻为主的大面积水华，之后藻类大量繁殖，水华暴发频繁。1999

年，TP 浓度达到历史最高值，水华暴发也达到最高峰，水华覆盖面积达到 20 km
2，

厚度也达到几十厘米，此时滇池水体的水环境严重恶化，基本丧失了水体使用功

能，水质为 V 类和劣 V 类。2000 年以后，微囊藻属和束丝藻属成为水华暴发的

主要藻类，水华蓝藻数量达到 1.3×10
8 个·L

-1。外海水体中外源污染有降低趋势，

草海外源污染物输入加大，仍有明显的继续恶化趋势。而 2000 年后则是滇池水

体水质变化的关键时期，外海和草海水质发生了明显分化，外海污染物减少而草

海外源污染物输入仍持续增加。根据云南省环境科学研究院资料显示，2015 年

1-7 月，滇池全湖水质类别为劣 V 类，主要水质指标高锰酸盐指数为 7.89 mg/L、

化学需氧量为 50.05 mg/L、五日生化需氧量为 3.44 mg/L、氨氮为 0.22 mg/L、总

磷为 0.104 mg/L、总氮为 1.65 mg/L。



第三章 样品采集与分析方法 

41 

 

第三章 样品采集与分析方法 

第一节 样品采集 

1.1 采样点布设 

选取富营养化类型的代表性高原湖泊滇池作为研究对象。分别在夏季和冬季

采集典型湖区分层湖水、主要入湖河流水样、代表性污水样、表层沉积物、沉积

物柱芯、浮游植物、大气、流域典型土壤、主要植物等样品。 

分别于夏季（2015 年 8 月）和冬季（2016 年 1 月）对滇池流域开展了系统

采样。采样点地理坐标与水体采样深度见表 3-1。滇池（外海）湖区共布设 7 个

采样点，其中 1 号点（DC-1）位于滇池外海污染最严重的海埂区域；2 号点（DC-2）

位于外海北部；3 号点（DC-3）位于北湖湖心；4 号点（DC-4）位于全湖湖心；

5 号点（DC-5）为出水口海口河附近；6 号点（DC-6）为南湖湖心；7 号点（DC-7）

为滇池最南端（图 3-1）。在全湖 7 个采样点分别采集表层 0.5 m、底部（沉积物

以上约 0.5 m）分层湖水，采集表层浮游植物和表层沉积物，此外 DC-1、DC-3、

DC-6 点各采集 1 根沉积物柱芯与 1 袋大气样品。 

流域内主要入湖河流采样点包括北部船房河（CFH）、新运粮河（XYLH），

东北部盘龙江（PLJ）、新宝象河（XBXH）、洛河（LH）、马料河（MLH），南部

白鱼河（BYH）、东大河（DDH），全湖唯一出水河流海口河（HKH）。同时采集

昆明市第一、二、三、六污水处理厂的出水样品作为滇池流域污水代表。 

1.2 采样前准备 

所有玻璃瓶容器先用自来水漂洗，再用去离子水清洗，然后用 10%（V/V）

盐酸浸泡 24 h，再用去离子水和超纯水（[Millipore Milli-Q]）分别冲洗 3 遍，烘

干后放入马弗炉内在 450℃下灼烧 4 h，待降至室温后用保鲜袋封装。铝箔纸剪

成所需大小后放入马弗炉中 450℃灼烧 4 h。玻纤滤膜（Whatman GF/F；孔径 0.7 

μm）放入马弗炉中 450℃灼烧 4 h，以去除有机组分，再用高温烧过的铝箔纸包
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好备用(徐丹, 2014; Chen et al., 2018b)。硅胶管、过滤器、镊子、采样器等采样和

操作工具，其他如离心管、塑料瓶等器皿均先用 10%稀盐酸淋洗，再用超纯水淋

洗，烘干后备用。配制 6 N 盐酸溶液（量取 50 mL 盐酸加超纯水稀释至 100 mL）

和饱和 HgCl2 溶液（100 g 水中加入 8 g HgCl2，充分搅拌，静置后有少量晶体）。 

表 3-1 滇池流域采样点坐标、采样深度 

 采样点 位置描述 纬度（N） 经度（E） 采样水深（m） 实际水深（m） 

湖水 

DC-1 海埂 24°56'49" 102°39'49" 0.5，4.0 4.5 

DC-2 滇池北 24°53'53" 102°41'30" 0.5，4.8 5.3 

DC-3 北湖湖心 24°51'25" 102°43'02" 0.5，6.0 6.5 

DC-4 湖心 24°48'43" 102°42'12" 0.5，6.0 6.5 

DC-5 海口 24°45'44" 102°37'47" 0.5，4.7 5.2 

DC-6 南湖湖心 24°44'23" 102°39'28" 0.5，4.6 5.1 

DC-7 滇池南 24°41'54" 102°38'33" 0.5，4.0 4.5 

入湖河流 

CFH 船房河 24°59'31" 102°39'11" 0.5 — 

XYLH 新运粮河 25°00'57" 102°28'51" 0.5 — 

PLJ 盘龙江 24°57'31" 102°41'22" 0.5 — 

XBXH 新宝象河 24°55'51" 102°43'26" 0.5 — 

MLH 马料河 24°54'51" 102°44'47" 0.5 — 

LH 洛河 24°52'58" 102°47'06" 0.5 — 

BYH 白鱼河 24°43'37" 102°41'43" 0.5 — 

DDH 东大河 24°40'34" 102°37'32" 0.5 — 

HKH 海口河 24°47'17" 102°35'07" 0.5 — 

污水 

W-1 一污 25°01'07" 102°40'52" — — 

W-2 二污 24°58'39" 102°42'58" — — 

W-3 三污 25°01'40" 102°39'25" — — 

W-6 六污 24°56'59" 102°44'38" — — 
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图 3-1 滇池采样点分布图 
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1.3 样品采集与现场分析 

水样采集：用 Niskin 分层采水器采集湖区各采样点表层（0.5 m）和底层（沉

积物以上 0.5 m）的分层水样，用不锈钢采水器采集表层（0.5 m）河水样品与污

水处理厂出口排放的污水样品。采水器及其他采样工具在采样前现场用水样涮洗

3 次后使用。采集水样的同时用多参数水质监测仪（YSI-6600V2）对采样点水深

（Depth）、水温（T）、电导率（EC）、总溶解性固体（TDS）、溶解氧（DO）、

叶绿素（Chl-a）等水质参数进行现场测定。用塞氏盘测定湖区各采样点水体透

明度（SD）。用 GPS 确定各采样点地理坐标。 

采集的水样通过硅胶管转移至不锈钢过滤器后正压过滤。水体各分析指标样

品前处理方法如下： 

（1）水体 DIC 样品：水体 DIC 组成主要包括三种，H2CO3、HCO3
-、CO3

2-，

他们的相对比例与水体 pH 有关。由于滇池 pH 值变化范围为 8-9， DIC 主要以

HCO3
-形式存在 (Das et al., 2005)。因此, 水体 DIC 含量用 HCO3

-含量代替。当水

样杂质较少时现场用碱度测试盒（MColortest）直接滴定水体 HCO3
-含量，如果

水样杂质较多，则在无压力情况下滴定过滤液 HCO3
-含量，DIC 测试精度为 0.05 

mM·L
-1

 (Chen et al., 2018b; Zeng et al., 2019)。另取约 250 mL 过滤液装于棕色聚

乙烯瓶中，瓶口留约 5 mL 体积，加入饱和 HgCl2 溶液毒化抑制微生物活动，再

用封口膜（Parafilm）密封（保证无气泡产生），带回实验室避光、低温保存，用

于 DIC 的 δ
13

C 和 Δ
14

C 测定。 

（2）水体 DOC 样品：约 100 mL 过滤液装于玻璃瓶中，滴加 6 N 盐酸酸化

至 pH 约为 2，用封口膜（Parafilm）密封（无气泡），低温冷藏保存，用于 DOC

含量测定。另取 2L 过滤液装于玻璃瓶中，滴加 6 N 盐酸酸化至 pH 约为 2，冷藏

保存，用于水体 DOC 的 δ
13

C 和 Δ
14

C 测定。 

（3）水体 POC 样品：待过滤完成后记录过滤水样体积，用镊子取下玻纤滤

膜，置于铝箔中，带回实验室冷冻保存，用于 POC 含量与碳同位素组成（δ
13

C

和 Δ
14

C）测定。 

（4）水体营养盐与离子含量样品：用塑料瓶取 500mL 水样，现场加入约 2 
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mL 硫酸（1:1）酸化至 pH 小于 2，低温保存带回实验室测定水体 TP（总磷）、

TN（总氮）、NH3-N（氨氮）、COD（化学需氧量）等营养盐含量。取约 15 mL

现场过滤的水样装于离心管，加超纯HNO3酸化后用于分析阳离子，另取约 15 mL

过滤水样装于离心管，冷藏保存用于分析阴离子。 

（5）沉积物柱芯采用自行设计的湖泊沉积物-水界面重力采样器进行采集

（李键等, 2011）。采集到的沉积物柱芯无扰动，泥水界面清晰。先用乳胶管将沉

积物柱芯的上覆水抽出，再按每 2 cm 对柱芯进行分割，样品分别装于 50 mL 离

心管中，低温保存。表层沉积物用彼得逊抓斗采样器采集，采集到的沉积物装入

保鲜盒，并滴加饱和 HgCl2 溶液毒化，低温保存。 

（6）浮游植物样品：用 25#浮游生物网（孔径 64 μm）在水面以下 0.5 m 处

以 20～30 cm·s
-1 的速度分别水平和垂直方向作―∞‖形循回缓慢拖网，拖网时间视

浮游植物多少而定，将网垂直提出水面，将样品转移至 250 mL 玻璃瓶，用于藻

类同位素分析。 

（7）大气样品：用打气筒采集约 5 L 大气样品于铝箔气袋中，记录采样时

间。 

（8）流域代表性土壤和植物样品。在代表性河流两侧 200 m 范围内采集土

壤样品，先用不锈钢铲除去表层浮土，然后铲取表层 20 cm 的土壤，装入样品袋。

在主要流域采集沿分布较广的不同种类的植物样品，装入样品袋中。 

为了避免人为污染，采样人员全程佩戴无粉丁腈手套。 

第二节 样品前处理与分析测试 

本研究中样品 Δ
14

C 测定在西安加速器质谱中心完成，其余指标分析测试均

在中国科学院地球化学研究所环境地球化学国家重点实验室完成。 

DOC 碳同位素分析水样：酸化的样品带回实验室后用高纯 H2 或 N2 吹脱去

除 CO2，吹气时间约 30 min。然后低温保存，并尽快利用旋转蒸发仪（LabTech 

EV241）蒸发浓缩至约 30 mL，转移至 Teflon 杯中，冷冻后经真空冷冻干燥仪

（TechconpFD-3-85-MP）干燥，装于棕色玻璃瓶，放于干燥器中保存。 
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POC 滤膜：滤膜带回实验室后冷冻，用真空冷冻干燥仪冷冻干燥，然后置

于玻璃干燥器内，用 12 N 的浓盐酸熏蒸 24 h 以除去无机碳，再经 60 ℃烘干后

放于干燥器中保存用于分析 POC 含量及其碳同位素组成。 

沉积物：表层沉积物带回实验室后通过离心分离孔隙水，取约 50 mL 孔隙

水用于测定 DOC 含量，剩余部分通过玻纤滤膜（Whatman GF/F）过滤后加盐酸

酸化至 pH<2，再经旋转蒸发浓缩后冷冻干燥，用于测定沉积物 DOC 的碳同位

素组成。土壤或沉积物柱芯样品带回实验室后先用真空冷冻干燥仪干燥，干燥后

的样品除去砂砾、动植物残体后用玛瑙研钵研磨，过 120 目筛。称取适量干样置

于烧杯中，用 1 mol/L 的稀盐酸浸泡 24 h，除去无机碳，然后用超纯水反复冲洗

样品至 pH 为中性，冷冻干燥，研磨至 120 目装于玻璃瓶保存待测。 

藻类样品：藻类浓缩样品纯化方法详见 Hamilton et al., 2005 和 Marty & 

Plansa, 2008。具体步骤如下：先将浓缩藻类样品转移至 250 mL 离心瓶，再向离

心瓶加入少量硅胶，硅胶为杜邦（Dupont）公司生产的 Ludox TM-50 型，密度

为 1.40 g/cm
3。样品震荡混匀后将离心瓶放入离心机，经 1000 rpm 离心 10 分钟。

此时藻类基本都在表层富集，而密度较大的颗粒物则在离心瓶底部。用 50 mL

注射器小心地将上层富集的藻类转移至 50 mL 离心管中，再向离心管中添加

TM-50 硅胶，调整混合液密度至 1.27 g/cm
3，再次经 1000 rpm 离心 10 分钟，此

时硅胶上层全部为藻类，最后用注射器抽走离心管下层的硅胶和水的混合物，得

到较纯的藻类样品。重复以上步骤以获得足够量的样品。纯化后的藻类样品经冷

冻干燥后为海绵状、小心地转移至棕色小玻璃瓶中，放于干燥器中保存。 

大气样品：气袋接入气体纯化系统后，打开阀门将大气缓慢导入系统中，在

高真空线上通过酒精液氮和液氮冷阱逐级分离、纯化得到 CO2 气体，将纯化后

的 CO2 气体转移到集气管，一部分用于测定大气 CO2 的稳定碳同位素组成；另

一部分纯化的 CO2 熔封于玻璃管中（含碳量在 1 mg 左右），用于测定大气 CO2

的放射性碳同位素组成。 
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2.1 水体、土壤、植物有机碳含量测定 

水体营养盐与主要阴阳离子含量等分析方法见表 3-2。水体 DOC 含量测定

采用高温催化氧化法，取约 20 mL 水样用 TOC 分析仪（Elementar, high TOC II）

进行测定，以邻苯二甲酸氢钾为标准。仪器检出限 0.1 mg/L。分析时每个样品测

定 3 次，并插入平行样和标样进行质量控制，相对分析误差<5%。 

表 3-2 水样分析方法汇总 

水质指标 分析方法 备注 

总磷（TP） 钼酸铵分光光度法 GB11893-89 

总氮（TN） 碱性过硫酸钾消解紫外分光光度法 HJ636-2012 

氨氮（NH3-N） 纳氏试剂分光光度法 HJ535-2009 

化学需氧量（COD） 快速消解分光光度法 HJ/T 399-2007 

叶绿素 超声辅助热乙醇提取法 梁兴飞等，2010 

POC 滤膜用打孔器取约 20 mg 样品，土壤、沉积物称取约 30 mg，植物、藻

类样品称取约 10 mg，包于锡杯中，利用元素分析仪（Elementar-vario MACRO 

cube）测定各类样品的总有机碳（TOC）、总氮（TN）含量。并根据碳氮原子量

计算得到 C/N 值。为保证分析测试的准确性，实验分析中插入沉积物标准样品

B2150（碳含量为 7.17%，氮含量为 0.57%）或燕麦标准 AR2026（碳含量为 41.59%，

氮含量为 1.9%）并设置平行样进行质量控制，标样 B2150 碳氮含量测量值分别

为 7.04±0.34%和 0.59±0.04%，标样 AR2016 碳氮含量测量值分别为 41.02±0.24%

和 1.86±0.03%。通过插入平行样控制分析误差，其中 TOC 相对分析误差≤1%、

TN 相对分析误差≤3%、TP 相对分析误差≤5%。 

2.2 稳定碳同位素组成分析 

水体 DIC 稳定碳同位素组成：根据 Atekwana 等（1998）人的方法在玻璃瓶

加入小磁棒，然后注入 85%的浓磷酸 2 mL，塞紧瓶塞，在高真空线上抽真空至

10
-2 

mbar 以下。用注射器注入一定量水样于已抽好真空的玻璃瓶中，此过程应尽

快完成，并确保玻璃瓶真空度完好无损失。将玻璃瓶连接到高真空线上，用 50 ℃

水浴加热，并在磁力搅拌器的搅拌作用下使水中的 DIC 完全转化为 CO2 气体。
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导出的 CO2 气体在高真空线上通过酒精液氮（-80 ℃）和液氮（-196 ℃）冷阱逐

级分离、纯化并收集 CO2 气体，将纯的 CO2 气体转移到集气管中用于测定 δ
13

CDIC

值。 

DOC 和 POC 样品的稳定同位素组成测定：实验室采用熔封石英管高温燃烧

法（Sofer, 1980）测定 δ
13

CPOC与 δ
13

CDOC值。将氧化铜和一端封口的石英管（Φ9 

mm×Φ280 mm）预先置于马弗炉 850℃灼烧 2 h 去除有机碳。根据样品含碳量，

称取适量（含碳量为 0.3-0.5 mg）待分析样品（POC 膜、浓缩后水体 DOC、沉

积物、土壤、藻类、植物等），装于烧过的石英管中，再加 1-2 g 线状氧化铜，在

高真空线上抽真空后熔封，然后放于马弗炉中于 850 ℃下反应约 5 h，样品中有

机碳全部转化为 CO2 气体。待石英管冷却后，装于高真空系统上，破碎石英管，

将 CO2 气体导出，经酒精液氮和液氮逐级低温纯化，得到纯化的 CO2，转移至

集气管内，利用 MAT-252/253 质谱仪（Thermo Fisher, Germany）测定样品的 δ
13

C

值。δ
13

C 值测定结果以千分比为单位（‰），以 PDB 国际标准为参考标准，分析

测试过程中设置平行样，并插入标准样品国际纤维素标样 IAEA-C3

（δ
13

C=-24.91‰）对分析实验过程进行质量控制，分析误差＜±0.2‰。 

计算公式如下： 

δ
13

C(‰)=[(
13

Rsample-
13

Rstandard) /
13

Rstandard] ×1000，13
R=

13
C /

12
C，      （3-1） 

上式中，Rsample表示样品测量值，Rstandard表示国际标准值。 

2.3 放射性碳同位素组成分析 

该部分实验分析工作在西安加速器质谱中心碳十四实验室完成。样品的 CO2

合成石墨合成方法：水体 DIC 根据上述稳定碳同位素前处理方法进行 CO2 气体

制备；DOC、POC、藻类等固体样品根据其含碳量进行称取（含碳量在 1 mg 以

上），参考稳定碳同位素组成测定方法进行 CO2 制备。反应生成的 CO2 导入高真

空纯化系统（图 3-2）进行纯化，根据系统压力值计算样品实际产生的 CO2 含碳

量。将纯化后的 CO2 导入石墨合成系统（图 3-3），用 Zn-Fe 法进行石墨合成。

用于放射性同位素组成分析的真空度要达到 10
-5 

mbar。 
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图 3-2  二氧化碳纯化系统示意图 

Ze-Fe 法石墨合成过程：根据样品含碳量准确称取 2 倍碳量的 Fe 粉，装于

石英管中，在另外一根石英管中加入 2 cm 左右 Zn 粒，将装 Fe 粉、Zn 粒的两根

石英管分别连接到合成系统（图 3-4），抽真空，设定系统参数，活化约 15 分钟，

然后将纯化后的 CO2 气体导入装 Fe 粉的石英管中，用电炉加热，石墨合成即合

成。其中 Zn 粒石英管加热 426 ℃，Fe 石英管加热 600 ℃。 

 

图 3-3 石墨合成系统示意图 

将合成的石墨和 Fe 粉全部一起转移至特制的铝靶上，在压靶系统上压制成

石墨靶，然后在西安加速器质谱中心 3 MV 加速器质谱（AMS）上完成样品的放

射性碳同位素组成（Δ
14

C）测定，分析精度约 3‰（Zhou et al., 2014）。同时以国

际无烟煤标样测定本底，插入标准样品 NBS Oxalic acid II（SRM-4900C）进行质

量控制。Δ
14

C 计算公式如下： 
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Δ
14

C =[(
14

C/
12

C) sample/ (
14

C/
12

C)standard-1]×1000‰。                （3-2） 

式中(
14

C/
12

C)sample 是指样品结果同位素质量分馏校正后的 14
C 的同位素比值，

(
14

C/
12

C)standard 为国际标准 14
C 的同位素比值。数据处理过程中，利用样品的 δ

13
C

值，根据 Stuiver 和 Polach（1997）建立的方法进行同位素分馏校正，获得校正

的 Δ
14

C 值。 
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第四章 滇池水体有机碳时空分布特征 

第一节 滇池水环境特征 

1.1 滇池水环境年际变化特征 

近年来，滇池水质长期处于 V 类或劣 V 类，水华频繁爆发，水体严重富营

养化。根据云南省环境科学研究院提供的最新数据显示，2015 年 1～7 月滇池全

湖水质为劣 V 类，属重度富营养化，总氮、总磷及化学需氧量等指标均严重超

标。 

2014 年 4 月至 2016 年初滇池各采样点总磷（TP）与氨氮（NH3-N）含量变

化如图 4-1 所示。TP 含量常年属于 V 类或劣 V 类标准，夏秋季明显高于其他季

节，2014 年 10 月突然增加至最大值。NH3-N 含量基本处于 III 类标准，与 TP 类

似，夏秋季明显高于其他季节。已有研究表明滇池表层沉积物 TP 含量介于

843.96～8144.44 mg/kg 之间，是其他同类湖泊的 3～12 倍，处于较高水平（何佳

等, 2015）。滇池表层沉积物氨氮含量介于 155.8～667.8 mg/kg 之间，滇池大部

分湖区氨氮释放潜能较大，释放风险非常高（邓伟明等, 2015）。夏秋季水温较

高，沉积物内源释放增加，水体 TN 与 NH3-N 含量突然升高可能与之有关。 

图 4-1 滇池 2014-2015 年各湖区水体总磷（TP）与氨氮（NH3-N）含量变化 

富营养湖泊中 Chl-a 含量在一定程度上反映浮游植物的生长状况，可用来衡

量浮游植物现存量、光合作用及湖水水质状况。美国环保局制定的富营养化标准
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中，Chl-a＞10 μg/L 即为富营养水体，滇池水体 Chl-a 含量正常月份基本处于 50 

mg/L～100 mg/L，富营养化程度极高，夏秋季水华发生时更是超过 300 mg/L。

2014 年 9 月和 10 月，滇池水体 Chl-a 含量出现显著升高现象。滇池水体悬浮物

主要为浮游藻类，故 SS 含量变化趋势与 Chl-a 非常接近（图 4-2）。 

 

图 4-2 滇池 2014-2015 年各湖区水体叶绿素 a 与悬浮固体（SS）含量变化 

水体溶解氧含量主要受到湖泊水动力条件、水生生物光合作用与新陈代谢

等因素影响（刘丛强，2007），同时也影响着无机营养盐（氮、磷）及其他元素

的生物地球化学循环。2014 年 4 月至 2016 年初滇池水体 DO 含量变化如图 4-3

所示。除 2014 年 9 月与 10 月外，DO 含量基本保持在 7 mg/L～9 mg/L，全年在

此水平上呈波动变化。2014 年 9 月突然降低至缺氧状态（低于 4 mg/L），10 月

又突然上升至最大，北部湖区 DO 含量甚至超过了 12 mg/L。 

 

图 4-3 滇池 2014-2015 年各湖区水体 DO 含量变化 
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研究表明滇池浮游植物生长主要受到 DO、TN、TP、COD 等环境因子影响

（王华等, 2016），叶绿素 a 含量与藻类现存量关系密切。滇池 2014 年 9 月 DO

含量下降到最低，TP 和 NH3-N 含量却为全年最高，Chl-a 与 SS 含量也远高于平

均值，而 10 月 DO、Chl-a、SS、TP、TP 均达到年度最高值，而 NH3-N 含量突

然降低至较低水平，研究发现氮已经取代磷成为滇池藻类生长的限制性营养因子

（万能等, 2008）。NH3-N 与 TP 含量在全湖范围内的突然增加不可能是外源输

入，因此可以判断 2014 年 9 月滇池沉积物内源释放强烈，水体营养物质的增加

消耗了大量溶解氧，使湖水 DO 含量急剧下降，水体底部较低的 DO 水平更加促

进了营养物质的内源释放，导致水体 TP 和 NH3-N 营养盐浓度迅速升高，藻类等

浮游生物氮源得到充足补给，短期内呈现爆发式生长，水体 Chl-a 与 SS 含量随

之急剧增加，而后水体 NH3-N 含量降低，但是 TP 仍处于较高水平。同时，由于

水体表层藻类强烈的光合作用释氧，水体 DO 含量迅速升高。 

1.2 滇池夏季和冬季温度与溶解氧剖面变化特征 

湖泊水体温度变化反映了水体对太阳辐射吸收的强弱，太阳辐射强度表现出

明显的季节性差异，故水体温度也表现出强烈的季节性变化。由于温度的差异导

致水体密度不同，从而使湖泊产生热分层，但滇池属浅水湖泊，大部分湖区水深

在 5 m 左右，即使夏季也难以形成温跃层（图 4-4）。夏季表层水温仅比底部高

1 ℃左右，局部湖区由于混合作用强烈，从表层到底部水温无明显变化。冬季滇

池上下层水温差异更小，绝大部分湖区水温随深度增加略微降低。 

图 4-4 滇池夏季与冬季水体温度（T）剖面变化 
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水体溶解氧主要来源包括空气向水体的扩散、水体交换及水生生物光合作用

释氧（王雨春等, 2005）。湖水中溶解氧分布主要与溶解平衡、湖泊水动力条件、

光合作用强度、食物链新陈代谢等因素有关（王敬富, 2013）。滇池水体溶解氧

夏、冬两季剖面变化如图 4-5 所示。夏季表层水体溶解氧较高，随深度增加而逐

渐降低，表层水体 DO 含量较底部高 3～4 mg/L。其中草海湖区表层 DO 含量最

高，达到 14 mg/L，底部 DO 最低，接近 4 mg/L。上下层水体 DO 含量差异较大。

冬季滇池由于温度垂向变化很小，上下层水体密度差异较小，混合作用强烈，因

此各采样点 DO 含量剖面变化较小。 

 

图 4-5 滇池夏季与冬季水体溶解氧（DO）剖面变化 

 

图 4-6 滇池夏季与冬季水体透明度（SD）变化 

湖水透明度是描述湖泊光学的一个重要参数，能够直观反映湖泊水下光场的

分布情况，而水下光场是湖泊水生生态系统的重要影响因子，直接影响到水生植
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物的生长和繁殖，是判断湖泊富营养化程度的重要参数（张运林等, 2003）。透明

度主要受悬浮物、藻类和可溶性有机物浓度的影响（李一平, 2006）。滇池北部湖

区紧邻昆明市区，是城市污水排入的主要区域，西北部湖区水质最差，南湖最好

（方涛等, 2004），且滇池常年盛行西南风，藻类易在北部湖区聚集，尤其海埂湖

区呈―绿漆‖状，因此越往北，藻类密度越大，水体透明度也越小（图 4-7）。滇池

水体透明度远低于抚仙湖，仅有 40～60 cm。夏季藻类密度大于冬季，因此各采

样点夏季透明度明显低于冬季。草海藻类生物量明显低于外海（施择等, 2014），

但是水体悬浮物较多，透明度高于临近的北湖湖区，达 60 cm 左右。 

第二节 滇池水体 DIC 含量与碳同位素组成分布特征 

2.1 滇池水体 DIC 含量时空分布特征 

滇池水体 DIC 含量范围为 14.4～26.4 mg/L（图 4-7）。夏季水体 DIC 平均

含量为 24.0±2.0 mg/L，表层水体 DIC 与底层相差不大。DC-1 点底层水体 DIC

含量最低（19.2 mg/L），其余各点 DIC 含量差异很小（23.4~26.4 mg/L），其中

DC-6 的底层水体和 DC-7 表层水体 DIC 含量最高（26.4 mg/L）。冬季水体 DIC

平均含量为 20.6±2.9 mg/L，各采样点 DIC 含量差异较显著。除 DC-6 和 DC-7 外，

其余各点表层水体 DIC 含量高于底层水体，但差异并不明显。 

 

图 4-7 滇池夏季（八月）和冬季（一月）水体 DIC 含量空间分布 

滇池水体 DIC 含量分布较广，但主要集中在 22~24 mg/L 间（图 4-8），其

次主要分布在 18～22 mg/L 和 24～26 mg/L 两个范围内，其他区间分布较少。 
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图 4-8 滇池水体 DIC 含量频数分布 

2.2 滇池水体 DIC 稳定碳同位素组成时空变化特征 

滇池水深较浅，混合作用强烈，因此 δ
13

CDIC垂向上差异较小（图 4-9）。夏

季滇池水体 δ
13

CDIC 变化范围为 4.6‰～8.5‰，平均值为 6.7±1.1‰。表层水体

δ
13

CDIC较底层水体略偏正。冬季变化范围为-3.2‰～4.1‰，平均值为 2.7±2.2‰，

较夏季偏负，表层与底层差异不大。夏季和冬季 DC-1 表层和底层水体的 δ
13

CDIC

较调试器其他点明显偏负，可能是因为该采样点靠近主要河流入湖口，受陆源输

入影响较大（入湖河流 δ
13

CDIC范围在-6.2‰～-11.2‰），而且该湖区位于滇池北

部海埂湖湾内，与其他湖区的交换相对较少。因此，该采样点水体 δ
13

CDIC 与其

他湖区差异较大。 

 

图 4-9 滇池夏季（八月）和冬季（一月）水体 δ
13

CDIC空间分布 
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由图 4-10 可知，滇池水体 δ
13

CDIC垂向差异在冬夏两季均不显著。夏季滇池

表层水体 δ
13

CDIC 均值和分布范围与地层水体均十分接近。冬季滇池表层水体总

体上较底层水体分布范围小，但两者的均值和中值基本相同。 

 

图 4-10 滇池水体 δ
13

CDIC平均值垂向对比 

3.3 滇池 DIC 放射性碳同位素组成时空变化特征 

夏季滇池水体 Δ
14

CDIC 平均值为-28±12‰，冬季为-25±14‰，季节性差异较

小（图 4-11）。滇池大气 CO2 的 Δ
14

C 的平均值为 13‰。由于人类核爆试验造成

的“Bomb spike”效应，导致表层水体Δ
14

CDIC一般比大气Δ
14

C-CO2偏正（McNichol 

& Aluwihare, 2007; Zigah et al., 2011）。但是滇池 Δ
14

CDIC比大气 Δ
14

C-CO2 偏负

约 38‰。这说明滇池水体 DIC 除了大气交换外，还有其他来源。位于北部新运

粮河水体 Δ
14

CDIC 为-172‰，而且海埂湖区（DC-1）水体 Δ
14

CDIC 明显偏负（平

均值-58‰），这说明该区域可能存在明显的地下水（死碳）输入。此外，滇池 Δ
14

C

明显偏负的 POC，尤其是 DOC 分解产生的 DIC 同样具有偏负的 Δ
14

C。因此，

滇池 DIC 的来源可能包括大气交换、地下水输入、水体有机碳的分解。 

 

图 4-11 滇池夏季（八月）和冬季（一月）水体 Δ
14

CDIC 空间分布 
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夏季滇池水体 Δ
14

CDIC 值变化范围为-57‰～-17‰，差异显著，可能与夏季

陆源输入明显有关。其中 DC-1（-57‰）较其他采样点显著偏负。由于夏季部分

采样点水体 Δ
14

CDIC数据缺失，暂不清楚表层和底层水体 Δ
14

CDIC是否存在差异，

但从冬季滇池水体 Δ
14

CDIC数据来看，滇池水体 Δ
14

CDIC值垂向差异不大（图 4-12）。 

 

图 4-12 滇池水体 Δ
14

CDIC 平均值垂向对比 

冬季滇池海埂湖区（DC-1）的 Δ
14

CDIC 值明显偏负（-58‰），而其他采样

点水体 Δ
14

CDIC 差异较小，分布范围为-16‰～-24‰。总体上，滇池水体 Δ
14

CDIC

值垂向差异不大。滇池水体 Δ
14

CDIC值频度分布特征如图 4-13 所示，主要集中在

-25‰～-15‰，其中-20~-15‰最高。海埂湖区（DC-1）夏季和冬季水体 Δ
14

CDIC

均明显偏负。 

 

图 4-13 滇池水体 Δ
14

CDIC频数分布 
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第三节 滇池水体 POC 含量与碳同位素组成分布特征 

3.1 滇池水体 POC 含量时空分布特征 

夏季滇池各采样点 POC 含量空间分布如图 4-14 所示。滇池水体夏季 POC

含量变化范围为 1.52～2.75 mg/L，平均值为 2.00±0.40 mg/L。表层水体 POC 含

量与底层差异很小（图 4-15）。位于北湖湖湾的海埂湖区（DC-1）和 DC-2 湖区

水体 POC 含量超过了 2.5 mg/L，明显高于其他湖区。DC-1、DC-5 和 DC-7 采样

点水体 POC 含量均表现为表层高于底部，而 DC-2、DC-3、DC-4 采样点 POC 含

量却呈现出底部高于表层，DC-2 和 DC-6 上下层差异不明显。夏季滇池水体 POC

含量呈现出从北至南逐渐降低的变化趋势。 

 

图 4-14 滇池夏季（八月）和冬季（一月）水体 POC 含量空间分布  

冬季滇池各采样点水体 POC 含量变化范围为 0.63～3.20 mg/L，平均值为

2.17±0.70 mg/L，与夏季 POC 含量接近。冬季表层 POC 平均含量为 2.03 mg/L，

低于底层（2.31 mg/L），表层与底层水体 POC 含量差异明显（图 4-15）。除

DC-2 表层明显高于底层外，其余湖区表层水体 POC 含量均低于底层 (图 4-14)。

海埂湖区（DC-1）水体 POC 含量最低，最南部 DC-7 湖区含量最高，冬季滇池

水体 POC 含量呈现出从北至南逐渐升高的变化趋势，与夏季完全相反。 

由于滇池属重度富营养化湖泊，夏季温度高，光照强，藻类生长迅速，水

华爆发频繁。此外，滇池常年盛行西南风，导致湖面大量浮游藻类被输送到北湖，

形成北高南低的分布特征，而 12 月（冬季）则与之相反，表现为南部和中部高

于北部（李原等, 2005; 施择等, 2014）。滇池属雨热同季，流域内河流密布，北
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部湖区为外源输入主要汇入区，北部湖区 POC 含量受外源输入明显。冬季北部

的 DC-2 湖区表层水体 POC 含量仍然较高，说明冬季流域外源输入也是该湖区

表层水体 POC 的重要来源。张红等（2011）通过光学活性物质吸收特性研究也

发现滇池水体中总颗粒物的组成以浮游藻类为主导，陆源输入也是主要来源。 

图 4-15 滇池水体 POC 含量平均值垂向对比 

滇池水体 POC 含量分布范围较广（0.63～3.2 mg/L），冬季 DC-1 点的 POC

含量低于 1 mg/L，高于 2.8 mg/L 的样点仅 2 个（图 4-16），POC 含量主要集中

在 1.6～2.8 mg/L 之间。 

 

图 4-16 滇池水体 POC 含量频数分布 
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滇池水体表层水体 POC 含量与 DIC 含量呈现出负相关关系（R
2
=0.37，图

4-17 左），而深层水体两者基本不相关。由于滇池透明度低，基本低于 60 cm（图

4-6），藻类利用 DIC 进行光合作用主要发生在表层水体，导致表层水体 DIC 含

量下降，POC 含量升高。 

 

 

 

 

 

 

图 4-17 滇池水体 POC 与 DIC 相关关系 

沉积物再悬浮也是上层水体 POC 的重要来源（Komada & Reiment, 2001; Xu 

et al., 2019），滇池湖水水深浅，沉积物易受扰动，部分湖区底部水体 POC 含量

大于表层，且冬季采样期间也发现，南湖湖区风力扰动明显大于北部，说明沉积

物再释放对滇池水体 POC 的贡献不容忽视。 

综上所述，滇池 POC 含量分布主要受浮游藻类生物量、陆源输入及沉积物

再释放等因素控制，夏季藻类生物量大，北部外源输入明显，水体 POC 含量整

体呈现北湖高于南湖，而冬季枯水期外源输入量较夏季丰水期减少，受外源输入

影响较大的北部湖区冬季 POC 含量明显降低，水体 POC 含量主要受藻类和沉积

物再悬浮控制，表现为南湖高于北部。 

3.2 滇池水体 POC 稳定碳同位素组成时空变化  

夏季滇池水体 δ
13

CPOC变化范围为-18.1‰～16.5‰，平均值-17.5±0.5‰。冬

季变化范围为-20.5‰～-17.4‰，平均值为-18.4±1.2‰。夏季水体 δ
13

CPOC较冬季

偏正（图 4-18）。夏季 DC-1 和 DC-2 采样点水体表层 δ
13

CPOC 较底层偏负，而

DC-5 点表层 δ
13

CPOC较底层明显偏正，但整体上夏季表层与底层水体 δ
13

CPOC差

异较小（图 4-19），说明上下层水体 POC 来源相近。 
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图 4-18 滇池夏季（八月）和冬季（一月）水体 δ
13

CPOC分布 

冬季滇池水体表层 δ
13

CPOC 平均值为-18.2±1.2‰，底部 δ
13

CPOC 平均值为

-18.7±1.2‰，表层较底部略偏正（图 4-19）。冬季滇池水体 POC 的 δ
13

C 值上下

层差异比夏季大。大部分采样点水体表层 δ
13

CPOC较底部偏正，DC-5 点的表层水

体 δ
13

CPOC较底层明显偏负，该区域除了受藻类光合作用外，还有其他因素影响

δ
13

CPOC分布。 

 

图 4-19 滇池水体 δ
13

CPOC平均值垂向对比 

夏季滇池藻类 δ
13

C 的平均值为-16.5±0.7‰，冬季为-18.1±1.4‰。表层沉积

物的 δ
13

C 平均值为-21.4±0.6‰。入湖河流 POC 的 δ
13

C 最偏负，平均值为

-26.2±1.6‰。水体 POC 的 δ
13

C 与藻类 δ
13

C 非常接近，说明滇池 POC 的主要来

源为藻类，受光合作用控制。冬季 DC-1、DC-2、DC-4 采样点底层水体 δ
13

CPOC

（约-20.0‰）较藻类与沉积物 δ
13

C 值明显偏负，且 DC-4 位于湖心位置，外源

输入对其影响较小，这说明 DC-4 湖区水体 POC 来源除了藻类外，沉积物再悬
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浮也是重要的来源。部分湖区（DC-1、DC-2）表层和底层水体 δ
13

CPOC明显比其

他湖区偏负，说明这些湖区可能还受到外源输入的影响。 

滇池水体 δ
13

CPOC值的频数分布特征明显（图 4-20），主要分布在-18～-17‰

之间，与藻类 δ
13

C 范围接近，全湖 28 个样品中有 18 个样品的 δ
13

CPOC值处于该

区域内，其余 10 个样品的 δ
13

CPOC 分布在其他范围内。这进一步说明滇池水体

POC 主要来源于藻类。少数区域还受到陆源输入和沉积物释放的影响。 

 

图 4-20 滇池水体 δ
13

CPOC含量频数分布 

根据前文对滇池水体 POC 和 DIC 含量数据分析的结果，可推测自然水体的

δ
13

CPOC往往与 δ
13

CDIC间可能也具有较强的相关性。图 4-21 显示滇池表层和底层

水体 δ
13

CPOC与 δ
13

CDIC均呈正相关关系，进一步说明，滇池藻类利用水体中 DIC

作为碳源进行光合作用。滇池夏季水温高、光照强，浮游植物大量繁殖，夏季水

体 δ
13

CPOC主要受藻类光合作用控制。夏季 CO2 供应不足，浮游植物的光合作用

主要利用水体 DIC 作为碳源，对 12
C、13

C 的选择性变弱，导致生成的 POC 的 δ
13

C

值偏正。冬季水温低，浮游植物光合作用强度相对夏季变弱，水体二氧化碳供给

相对充足，产生的 POC 的 δ
13

C 值较夏季偏负（Zigah et al., 2011; 徐丹等, 2014），

因此滇池表层水体的 δ
13

CPOC夏季较冬季偏正。 
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图 4-21 滇池水体 δ
13

CPOC与 δ
13

CDIC的相关关系 

3.3 滇池 POC 放射性碳同位素组成时空变化特征 

夏季滇池水体 Δ
14

CPOC变化范围为-18‰～-99‰（146～837 yrs B.P.），平

均值为-39±20‰（320 yrs B.P.）。冬季水体 Δ
14

CPOC 变化范围为-44‰～-281‰

（361～2650 yrs B.P.），平均值为-111±76‰（945 yrs B.P.），冬季较夏季明显

偏负（图 4-22）。夏季海埂湖区（DC-1）表层水体 Δ
14

CPOC最负，其他区域表层

和底层水体 Δ
14

CPOC差异较小，表层较底层略偏负（图 4-23）。 

 

图 4-22 滇池夏季（八月）和冬季（一月）水体 Δ
14

CPOC 空间分布 

冬季滇池冬季各采样点水体 Δ
14

CPOC 垂向上差异较大，DC-3 和 DC-4 表层

水体 Δ
14

CPOC 较底层偏负，其余各采样点底层层水体 Δ
14

CPOC 较表层偏负，其中

DC-1 和 DC-2 底层水的 Δ
14

CPOC最负（图 4-23）。 
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滇池藻类的 Δ
14

C 范围为-24‰～-41‰，相比其他来源偏正。表层沉积物 Δ
14

C

平均值为-45‰，河流 POC 的 Δ
14

C 最偏负，平均值为-221‰。老碳主要来自流域

陆源输入。位于北部的 DC-1 和 DC-2 是河流入湖区，该区域 Δ
14

CPOC明显偏负。

其他湖区水体 Δ
14

CPOC 与沉积物和藻类端元的 Δ
14

C 范围接近，主要来源为藻类

和沉积物再悬浮。 

 

图 4-23 滇池水体 Δ
14

CPOC平均值垂向对比 

滇池水体 Δ
14

CPOC值主要分布在-60～-10‰之间，其他区间内的分布较少（图

4-24）。只要冬季少数样点分布在-285～-185‰的偏负区间内。夏季各采样点水

体 Δ
14

CPOC 分布较集中，主要分布在-60～-10‰范围内，冬季较分散，反映出冬

季滇池水体 POC 受多种因素控制。 

 

图 4-24 滇池水体 Δ
14

CPOC频数分布 
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第四节 滇池水体 DOC 含量与碳同位素组成时空分布特征 

4.1 滇池水体 DOC 含量时空分布特征 

滇池水体DOC含量季节性差异显著，夏季变化范围为 9.1 mg/L～11. 9 mg/L，

平均值为 10.7±0.9 mg/L。冬季变化范围为 5.6 mg/L～9.1 mg/L，平均值为 7.7±0.9 

mg/L。夏季水体 DOC 含量明显高于冬季（图 4-25）。夏季表层水体 DOC 平均

含量为 10.9 mg/L，底层为 10.5 mg/L，表层略大于底层。冬季水体 DOC 含量垂

向上差异很小（图 4-26）。 

 

图 4-25 滇池夏季（八月）和冬季（一月）水体 DOC 含量空间分布 

夏季滇池 DC-3 和 DC-4 采样点表层水体 DOC 含量小于底层， DC-1， DC-5

和 DC-6 点表层明显大于底层，DC-2 与 DC-7 点表层与底层含量接近。冬季滇池

DC-2 采样点底层水体 DOC 含量大于表层，DC-1 和 DC-6 采样点表层 DOC 含量

大于底层 DOC 含量，其余采样点 DOC 含量垂向差异较小。 

 

图 4-26 滇池水体 DOC 含量平均值垂向对比 
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滇池水体 DOC 含量分布比较均匀，总体集中在 7～12 mg/L，只有 5～7 mg/L

范围内分布较少。其中 8～9 mg/L 和 11～12 mg/L 频数最高（图 4-27），这也说

明滇池水体 DOC 含量空间差异较小。 

 

图 4-27 滇池水体 DOC 含量频数分布 

水体 DOC 主要来源有浮游藻类、陆源输入以及沉积物释放等（Zigah et al., 

2011; Zigah et al., 2012b）。滇池为重度富营养湖泊，水体藻类生长旺盛，释放

DOC 是导致表层水体 DOC 较高的主要原因。由于夏季水体温度高，藻类大量繁

殖，导致 DOC 的释放量增多。冬季水体温度低，藻类生长速率慢，藻类释放的

DOC 量相对减少，所以夏季滇池水体 DOC 含量明显高于冬季。通常上层水体具

有较高的生产力和较多的陆源有机质输入，因此上层水体 DOC 浓度高于下层水

体（Raymond & Bauer, 2001a），但滇池局部湖区底层 DOC 含量却大于表层，说

明底部 DOC 除了藻源和陆源输入外还有其他重要来源。研究表明沉积物释放也

可导致上层水体 DOC 含量增加（Komada & Reiment, 2001）。滇池水深较浅，

风浪扰动增强了沉积物释放，增加了上覆水体 DOC 含量，可能是部分湖区底部

DOC 含量高于表层的主要原因。 

4.2 滇池水体 DOC 稳定碳同位素组成时空变化 

滇池水体 DOC 的 δ
13

C 季节性差异明显，夏季滇池 δ
13

CDOC 变化范围为

-25.5‰～-21.2‰，平均值为-22.9±1.4‰，冬季 δ
13

CDOC 变化范围为-25.0‰～
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-19.5‰，平均值为-21.0±1.7‰（图 4-28）。夏季水体 δ
13

CDOC较冬季偏负 1.6‰。

夏季滇池表层水体 δ
13

CDOC平均值为-22.5‰，底部平均值为-23.3‰，底层较表层

偏负约 0.8‰（图 4-29）。滇池 DC-4，DC-6，DC-7 点表层和底层水体 δ
13

CDOC

差异较大，其中 DC-6 点表层较底层偏负，其余点表层偏正。DC-1，DC-3，DC-5

点 δ
13

CDOC上下层差异不大；DC-2 点底层水的 δ
13

CDOC较表层略偏负。 

 

图 4-28 滇池夏季（八月）和冬季（一月）水体 DOC 的 δ
13

CDOC空间分布 

冬季滇池表层水体 δ
13

CDOC 平均值为-21.5‰，底部平均值为-20.6‰，表层

较底部偏负约 0.9‰。其中 DC-1 和 DC-7 点表层水体 δ
13

CDOC较底层更加偏负，

DC-7 点表层水体 δ
13

CDOC 最负。DC-5 点表层水体的 δ
13

CDOC 较底层偏正。其他

采样点（DC-2，DC-3，DC-4，DC-6）上下层差异较小。夏季和冬季滇池底层水

体 δ
13

CDOC季节差异较大，夏季较冬季明显偏负（图 4-29），可能不同季节 DOC

的来源差异较大。 

 

图 4-29 滇池水体 DOC 的 δ
13

C 平均值垂向对比 
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夏季藻类光合作用较冬季强烈，产生较多有机质，如：糖类，这种有机质

从浮游植物细胞中释放到水体会导致水体 δ
13

CDOC偏负（Zeigler & Fogel, 2003），

因此滇池夏季水体 δ
13

CDOC较冬季偏负。滇池河流水体 δ
13

C 值为-24.8±1.4‰，沉

积物孔隙水为-23.3±2.3‰，夏季滇池藻类 δ
13

C 的平均值为-16.5±0.7‰，冬季为

-18.1±1.4‰。由此可见，三种来源共同控制着滇池 DOC 的 δ
13

C。夏季陆源和沉

积物源对水体 DOC 的影响大于冬季。滇池水体 δ
13

CDOC较 δ
13

CPOC偏负，这可能

是由于部分 DOC 是由 POC 分解产生。 

4.3 滇池 DOC 放射性碳同位素组成时空变化特征 

滇池夏季水体 Δ
14

CDOC变化范围为-96‰～-388‰（811～3944 yrs B.P.），平

均值为-192±93‰（1713 yrs B.P.）。冬季水体 Δ
14

CPOC变化范围为-36‰～-120‰

（294～1027 yrs B.P.），平均值为-71±28‰（592 yrs B.P.）（图 4-30）。夏季降

雨量大，流域侵蚀作用加剧，陆源老碳输入明显（Drake et al., 2019），较冬季

明显偏负。 

 

图 4-30 滇池夏季（八月）和冬季（一月）水体 Δ
14

CDOC 空间分布 

夏季滇池表层水体和底层水体的 Δ
14

CDOC差别不大，表层水体 Δ
14

CDOC平均

值为-188‰，底层水体 Δ
14

CDOC平均值为-196‰。DC-3 点 Δ
14

CDOC值上下层水体

相差较小。其余点位垂向上水体 Δ
14

CDOC差异较大。其中 DC-1，DC-5，DC-6 点

表层较底层明显偏负，DC-2，DC-4，DC-7 表层较底层明显偏正。其中 DC-4 点

表层水体 Δ
14

CDOC和底层差异最大，表层为-96‰，而底层为-348‰。而 DC-6 点

表层水体偏负（-388‰），底层水体偏正（-120‰）。冬季水体 Δ
14

CDOC 变化范

围比夏季小，但各采样点水体 Δ
14

CDOC垂向差异较大。DC-1，DC-2，DC-5，DC-7，
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表层水体 Δ
14

CDOC明显偏负，其中 DC-7 最明显。DC-3 点底层水体 Δ
14

CDOC较表

层水体明显偏正。DC-4，DC-6 点表层与底层水体 Δ
14

CDOC 差异较小。

 

图 4-31 滇池水体 Δ
14

CDOC 平均值垂向对比 

滇池水体Δ
14

CDOC频数分布显示，大部分DOC的Δ
14

C的分布集中在-120‰～

-40‰范围内，少部分 DOC 分布在-240‰～-120‰和-40‰～0‰之间。这也表明，

滇池水体 Δ
14

CDOC特征值主要分布在陆源和沉积物源的特征值范围内，且夏季藻

类对滇池水体 Δ
14

CDOC的贡献率较冬季显著。 

 

图 4-32 滇池水体 Δ
14

CDOC频数分布 

滇池表层沉积物孔隙水DOC的Δ
14

C平均值为-126‰，夏季河流DOC的Δ
14

C

为-299±141‰，冬季Δ
14

C为-86±31‰。藻类的Δ
14

C范围为-24‰～-41‰，相比其
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他来源偏正。滇池水体DOC的Δ
14

C受三种来源共同控制。偏负的DOC主要来源

于陆源输入。总体而言，滇池水体DOC的Δ
14

C受季节变化影响较大，下层水体差

异尤为显著。夏季降雨量大，流域侵蚀作用加剧，陆源老碳输入明显。 

小结 

1、滇池水体 DIC 和 DOC 含量具有明显的季节性差异。夏季 DIC 平均含量

为 24.0±2.0 mg/L，冬季为 20.6±2.9 mg/L。夏季 DOC 平均含量为 10.7±0.9 mg/L，

冬季为 7.7±0.9 mg/L。POC 含量季节性差异较小，夏季夏季平均含量为 2.00±0.40 

mg/L，冬季为 2.17±0.70 mg/L。估算得到滇池水体 DIC 的储存量为 321-374×10
8
 

g C，POC 的储存量为 31-33×10
8
 g C，DOC 的储存量为 120-167×10

8
 g C。 

2、夏季滇池水体 δ
13

CDIC平均值为 6.7±1.1‰，冬季为 2.7±2.2‰，季节性差

异明显，但垂向上差异较小。夏季水体 δ
13

CPOC 平均值-17.5±0.5‰，冬季平均值

为-18.4±1.2‰。水体 δ
13

CDOC 季节差异较显著，夏季平均值为-22.9±1.4‰，较冬

季（-21.0±1.7‰）偏负。滇池 δ
13

C。 

3、滇池水体 Δ
14

CDIC夏季平均值为-28±12‰，冬季为-25±14‰，季节性差异

较小，比大气CO2的Δ
14

C平均偏负约-38‰。夏季水体Δ14
CPOC平均值为-39±20‰，

冬季为-111±76‰，冬季较夏季明显偏负。夏季水体 Δ
14

CDOC平均值为-192±93‰，

冬季为-71±28‰。滇池老碳来源主要来源于流域陆源输入。
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第五章 滇池水体 POC 和 DOC 来源定量示踪 

第一节 有机碳来源端元与同位素混合模型 

湖泊水体中生命的和非生命的有机物按照来源可分为外源和自生两种类型。

外源性有机物产生于湖泊外部，外源性 DOC 和 POC 主要来源于河流，包括陆地

植物碎屑、土壤有机质、少量的浮游植物，城镇污水也是重要的 DOC 外源。代

表性的内生有机物主要包括浮游植物、细菌类、底栖动物、水生植物、次级生产

者（浮游动物、鱼、虾等）以及沉积物（McCallister et al., 2004; Bianchi et al., 2007; 

Zigah et al., 2012b; Chen et al., 2018b）。 

1.1 水体 POC 来源端元特征值确定方法 

湖泊水体 POC 的来源主要有内生的水生生物（包括沉水植物、浮游植物、

浮游动物、底栖生物等）碎屑，细菌，沉积物再悬浮，以及外源输入的陆源植物

碎屑与土壤有机质等（Zigah et al., 2012a, 2012b; Chen et al., 2018b）。其中细菌

微生物主要以水体 DOC 为食源，可能也是水体 POC 主要的重要组分（Cotner et 

al., 2004; Jansson et al., 2007），但是已有研究发现湖泊水体中细菌对 POC 贡献很

小，仅占 3%（Cotner et al., 2004; Zigah et al., 2012b）。因此本研究认为细菌对滇

池 POC 的贡献可以忽略不计。 

根据前文对水体 POC 时空分布特征及其控制因素的分析，结合已有研究

（Zigah et al., 2012b; Chen et al., 2018b），本研究将滇池水体 POC 主要来源分为

藻源 POC、陆源 POC 和沉积物源 POC 三个主要来源端元。每个端元同位素特征

值确定方法如下： 

（1）藻源 POC 是藻类和水生植物通过光合作用吸收利用水体无机碳而形成

的，藻源 POC 的 δ
13

C 和 Δ
14

C 值可通过直接测定藻类生物体的 δ
13

C 和 Δ
14

C 值来

确定。 

（2）陆源 POC 是河流携带进入湖泊的陆源植物碎屑和土壤有机质混合体。

由于陆源有机物即有现代碳也有老碳，其来源端元较难确定。最近形成的陆源有

机碳反映了大气 CO2 的 Δ
14

C 值，而且在大空间尺度下，流域内大气 CO2 的 Δ
14

C



第五章  滇池水体 POC 和 DOC 来源定量示踪 

73 

 

值差异很小，一般可用一年生植物如玉米叶片的 Δ
14

C 值代替（Zigah et al., 2012a, 

2012b;）。然而考虑到流域内土壤侵蚀也会使大量有机碳，很可能是老碳进入河

流，从而被带入湖泊，因此一般情况下用流域内主要入湖河流 POC的Δ
14

C与 δ
13

C

值代替陆源输入端元的碳同位素特征值（Zigah et al., 2012b; Chen et al., 2018b）。 

（3）沉积物 POC 是指表层沉积物发生再悬浮而进入上层水体的颗粒 POC，

研究表明水体 POC 老碳可能来源于沉积物再悬浮，这些老碳甚至可影响到表层

水体（Urban et al., 2005; Zigah et al., 2011; Chen et al., 2018b）。沉积物再悬浮的

POC 可以通过湖泊水体交换（湖水翻转作用）到达表层水体。沉积物再悬浮来

源的 POC 的 Δ
14

C 与 δ
13

C 值可通过测定表层 2 cm 沉积物悬浮层 POC 的 Δ
14

C 与

δ
13

C 值来确定。 

1.2 水体 DOC 来源端元特征值确定方法 

湖泊水体 DOC 来源陆源输入、藻类与水生植物分解、沉降颗粒物的分解、

沉积物释放、流域废水排放等（Raymond and Bauer, 2001; Zigah et al., 2011; 

Morana et al., 2014; 叶琳琳等, 2014），细菌分解和大气湿沉降也是可能的来源

（Monteith et al., 2007; Bauer and Bianchi, 2011; Xing et al., 2019）。废水排放是主

要的来源之一，但研究发现滇池流域几个主要污水处理厂出水 DOC 含量范围为

4.0～5.9  mg/L，与河流 DOC 含量相当（丁薇, 2016），且远低于湖水 DOC 含量，

废水对湖泊 DOC 的贡献很小，而且废水 DOC 的碳同位素组成在陆源 DOC 端元

范围内（表 5-1）。本研究认为废水不是滇池水体 DOC 主要的来源端元。 

表 5-1 滇池流域主要污水处理厂 DOC 含量与碳同位素组成 

采样点 

夏季  冬季 

DOC/(mg/L) δ
13

C/‰ Δ
14

C/‰  DOC/(mg/L) δ
13

C/‰ Δ
14

C/‰ 

一污 
- -28.6 -34.3  4.0 - - 

二污 
5.9 -28.4 -114.3  4.2 - -118.2 

三污 
5.2 -26.2 -158.0  5.0 -22.6 - 

六污 
4.4 - -  5.4 -22.5 -72.0 



高原湖泊有机碳来源与迁移转化过程的 Δ
14

C-δ
13

C 示踪研究 

 74 

滇池水体 DOC 的主要来源包括藻源、陆源和沉积物源三个端元，各端元同

位素特征值确定方法如下：  

（1）陆源输入 DOC。与陆源 POC 类似，陆源 DOC 的 Δ
14

C 和 δ
13

C 值通过

测定主要入湖河流 DOC 的 Δ
14

C、δ
13

C 值来确定。 

（2）藻源 DOC。藻类和水生植物来源 DOC 的 Δ
14

C 与 δ
13

C 值一般继承其

母体藻源碳的 Δ
14

C 与 δ
13

C 值（Bauer & Bianchi, 2011），可直接用测定的藻类生

物体的 Δ
14

C 与 δ
13

C 值代替。 

（3）沉积物源 DOC。沉积物释放 DOC 的 Δ
14

C 与 δ
13

C 值可通过测定表层

沉积物悬浮层孔隙水的 DOC 的 Δ
14

C 与 δ
13

C 值获得。 

1.3 同位素混合模型 

在确定滇池水体 POC 和 DOC 各来源端元的 Δ
14

C-δ
13

C 特征值的基础上，根

据同位素混合模型定量计算各来源端元对湖泊水体 POC、DOC 的贡献比例。目

前常用的来源计算模型软件包括 IsoSource（Phillips, 2001; Phillips et al., 2014）、

Bayesian MixSIR（Moore & Semmens, 2008; Semmens & Moore, 2009）及 SIAR

（Parnell et al., 2010）等。IsoSource 是一款基于微软 Visual Basic 语言的 Windows

操作系统软件，由 Robert Gibson（Computer Sciences Corp.）公司开发完成。当

有太多的来源而无法确定唯一的解时（n 个同位素值而却有 > n+1 种来源），通

过同位素信息来确定可能的来源对混合物的贡献率范围。每种来源贡献范围

（0-100%）的所有可能组合在小范围的增量 increments（如 1%）中都将被检查

分析。把各个组合中观测到的混合同位素信息相加，如果之和在一个较小的忍受

范围内 tolerance（如±0.01），那么这个组合就被认为是合适的解。从而确定各来

源贡献的频率和范围。Phillips 等人（2003, 2005）对其进行了详细的描述。当有

机碳只有 3 种主要来源时，可简化采用双同位素质量平衡法计算这三种来源的贡

献比例： 

Imix = f1×I1 + f2×I2 + (1-f1-f2)×I3，                                （5-1） 
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上式中 Imix是有机碳的 Δ
14

C 或 δ
13

C 值，I1、I2、I3 分别是 3 种来源有机碳的

Δ
14

C 或 δ
13

C 值，f1、f2 和（1-f1-f2）分别代表这 3 种来源有机碳占水体总有机碳的

相对比例。 

本研究采用同位素混合模型软件 SIAR 计算滇池水体 DOC 和 POC 的各来源

端元的贡献率 (Parnell et al., 2010)。SIAR 模型是由 Parnell 等人开发的一个基于

贝叶斯统计方法的，利用 R 语言统计软件的同位素混合模型。该模型基于狄利

克雷（Dirichlet）分布作为对贡献率的先验分布，然后利用贝叶斯方法解析出的

各个污染源贡献率的后验分布特征。用其估算得出的各个污染源的贡献率是一个

概率分布，而非特定的值。当定义有 N 个测量值、J 种同位素、K 种污染源，SIAR

模型可表示为： 

    𝑋𝑖𝑗 = ∑ 𝑃𝑘(𝑆𝑗𝑘 + 𝐶𝑗𝑘)
𝑘
𝑘=1 + 𝜀𝑖𝑗                                 （5-2） 

 𝑆𝑗𝑘~𝑁(𝜇𝑗𝑘 , 𝜔𝑗𝑘
2 )                                           （5-3） 

     𝐶𝑗𝑘~𝑁(𝜆𝑗𝑘, 𝜏𝑗𝑘
2 )                                            （5-4） 

  𝜀𝑖𝑗~𝑁(0, 𝜎𝑗
2)                                             （5-5） 

上式中，Xij 表示第 i 个样品中第 j 中同位素的值（i=1, 2, 3, ..., N； j=1, 2, 3, ..., 

J）；Pk 表示由 SIAR 模型计算得到的第 k 个来源的贡献率（k=1, 2, 3, ..., K）；Sjk

表示第 k 个来源中第 j 种同位素比值，服从𝜇𝑗𝑘为平均值，𝜔𝑗𝑘
2 为标准偏差的正态

分布；Cjk 表示第 j 种同位素在第 k 种源上的分馏系数，服从𝜆𝑗𝑘为平均值，𝜏𝑗𝑘
2 为

标准偏差的正态分布；𝜀𝑖𝑗为残余误差，表示各混合物之间剩下的未量化的变异，

服从平均值为 0，标准偏差为𝜎𝑗
2的正态分布。SIAR 模型更多的细节请参考如下

文献 (Phillips et al., 2005; Moore & Semmens, 2008; Parnell et al., 2010)。 
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第二节  滇池水体 POC 来源定量示踪 

根据滇池流域水环境特征确定其 POC 端元包括藻源、陆源、沉积物源，由

于不同季节藻源 δ
13

C-Δ
14

C 特征差异较大，因此将滇池藻源 POC 分为夏季藻源

POC和冬季藻源POC。夏季暴雨期和冬季河流输入POC的δ
13

C基本一致，但Δ
14

C

差异较大，夏季河流 POC 的 Δ
14

C 明显偏负，因此将滇池陆源 POC 又分为夏季

陆源 POC 和冬季陆源 POC。 

2.1 滇池水体 POC 各来源端元 δ
13

C-Δ
14

C 特征 

根据前文所述 POC 来源端元确定方法，得到滇池水体 POC 端元特征值（表

5-1）。滇池夏季和冬季藻类样品的碳同位素差异明显，因此藻类分为夏季和冬季

两种端元，其中夏季藻源 POC 的 δ
13

C 为-16.5±0.7‰，Δ
14

C 为-27±11‰，冬季藻

源 DOC 的 δ
13

C 为-18.1±1.4‰，Δ
14

C 为-39±3‰。滇池陆源 POC 以暴雨期几条主

要入湖河流（新运粮河、东大河、新宝象河、白鱼河等）POC 的 Δ
14

C 与 δ
13

C 平

均值为代表，陆源 POC 的 δ
13

C 为-26.2±1.6‰，Δ
14

C 为-221±100‰。滇池沉积物

POC 源的 δ
13

C 为-21.4±0.6‰，Δ
14

C 为-45±38‰。 

 

图 5-1 滇池水体 POC 各来源端元碳同位素特征 
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根据以上端元特征值，得到滇池水体 POC 各来源端元特征分布图，如图 5-1

所示。除了藻类端元略有重叠外，其它端元的特异性都比较明显，相互之间并无

重叠，具有较好的区分度。一般情况下，湖泊水体老碳主要来源于沉积物再悬浮，

新生产的 POC 在沉降过程中大都被分解，沉积物中保存的都是难降解的老碳

（Zigah et al., 2012a; Chen et al., 2018b）。但是从图 5-1 可以看出滇池 POC 的老

碳主要来源于夏季陆源输入而不是沉积物，这与以往研究明显不同。 

表 5-2 滇池水体 POC 端元 δ
13

C-Δ
14

C 特征值 

POC 端元 藻源-夏 藻源-冬 陆源 沉积物源 

δ
13

C-‰ -16.5±0.7 -18.1±1.4 -26.2±1.6 -21.4±0.6 

Δ
14

C-‰ -27±11‰ -39±3 -221±100 -45±38 

将滇池水体 POC 的 δ
13

C 与 Δ
14

C 值投点到端元特征图（图 5-1），得到滇池

水体 POC 来源分布特征（图 5-2）。可以发现大部分采样点，特别是夏季 POC 均

靠近藻类来源。这说明滇池水体 POC 主要来源为藻类，沉积物再悬浮和陆源输

入对水体 POC 贡献较小。部分采样点冬季 POC 偏负，说明冬季藻类对这些区域

冬季 POC 的贡献率有所降低，陆源贡献增加。 

 

图 5-2 滇池水体 POC 来源分布特征 
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2.2 滇池水体 POC 各来源定量示踪 

滇池水体 POC 主要来源包括藻源，沉积物再悬浮，陆源。根据滇池 POC 各

端元特征值和夏冬季水体 POC 测定值，利用 SIAR 软件计算得到滇池夏季和冬

季各采样点水体 POC 来源相对贡献率（详见表 5-2 和表 5-3）。 

表 5-3 滇池夏季水体 POC 各来源端元贡献率 

采样点 POC/(mg/L) 藻源 POC/% 陆源 POC/% 沉积物 POC/% 

DC-1-1 2.75 70.8 20.6 8.7 

DC-1-2 2.38 79.7 7.4 13.0 

DC-2-1 2.50 82.6 5.3 12.1 

DC-2-2 2.59 81.2 4.2 14.6 

DC-3-1 1.71 80.2 4.5 15.3 

DC-3-2 2.18 78.5 5.0 16.5 

DC-4-1 1.73 75.5 6.4 18.2 

DC-4-2 1.94 73.8 7.1 19.0 

DC-5-1 1.82 81.2 4.1 14.7 

DC-5-2 1.53 70.4 10.1 19.5 

DC-6-1 1.57 70.9 5.7 23.4 

DC-6-2 1.63 81.3 4.3 14.4 

DC-7-1 2.02 89.2 3.1 7.7 

DC-7-2 1.52 86.6 3.0 10.4 

滇池夏季水体 POC 主要来源为藻类，平均贡献率为 78.7±5.8%，其中 DC-7

表层贡献率最大（89.2%）。藻类对表层与底层水体 POC 的贡献差别不大。陆源

POC 的贡献率范围为 3.0～20.6%，平均贡献率为 6.5±4.5%。陆源 POC 对 DC-1

表层的贡献最大。沉积物再悬浮对水体 POC 的贡献范围为 7.7%～23.4%，平均

贡献率为 14.8±4.4%，对底部水体 POC 的贡献略高于表层水体（图 5-3）。 

滇池冬季藻类 POC 的平均贡献率为 64.2±15.8%。藻类对表层水体 POC 的贡

献为 68.2%，略大于底层（60.1%）。冬季陆源 POC 的平均贡献率为 21.2±17.3%，

对底层水体的平均贡献率为 24.7%，明显大于表层（17.8%）。陆源输入贡献率变

化范围较大，对 DC-4 区域表层水体 POC 的贡献率仅为 4.2%，但在 DC-2 底层

贡献率达 58%。这可能与两个采样点位置有关。DC-4 位于湖心，离岸较远，而

DC-2 位于主要入湖河流盘龙江的入湖口附近，陆源对该区域影响较大。冬季沉
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积物再悬浮对滇池水体 POC 的平均贡献率为 14.6±7.5%，与夏季相差不大。沉积

物再悬浮且对底层水体 POC 的贡献大于表层，其中对 DC-5 底层水体 POC 的贡

献最高（33.6%）。这可能由于该点位于全湖唯一出湖河流海口河区域，水动力条

件较强烈，导致沉积物再悬浮。 

图 5-3 滇池水体 POC 各来源端元贡献率 

与其他湖泊类似（Zigah et al., 2012a; Chen et al., 2018b; Xu et al., 2019），藻

类仍是湖水 POC 最主要的来源，明显高于其他来源（图 5-4）。但是滇池富营养

化程度高，藻类平均贡献率超过 70%，局部湖区甚至达到 89%（DC-8 表层）。

藻源 POC 的贡献在夏季明显高于冬季，且夏季表层和底部差异很小，而冬季对

表层平均贡献率高于底层。 

 

图 5-4 滇池水体 POC 各端元贡献率统计图 
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滇池陆源输入 POC 具有明显的季节性差异，夏季贡献率仅为 6.5%，而冬季

则达到 21%。夏季陆源对滇池 POC 的贡献在垂向上几乎一样，但冬季对底层水

体贡献大于表层。沉积物再悬浮作用对水体 POC 的贡献率季节性差异很小。 

表 5-4 滇池冬季水体 POC 各端元贡献率 

采样点 POC/(mg/L) 藻源 POC/% 陆源 POC/% 
沉积物 

    POC/% 

DC-1-1 0.63 45.4 30.7 23.9 

DC-1-2 1.62 32.6 58.4 9.0 

DC-2-1 2.95 74.0 11.5 14.5 

DC-2-2 1.65 45.8 47.6 6.6 

DC-3-1 1.49 81.4 4.3 14.4 

DC-3-2 2.06 75.7 8.2 16.1 

DC-4-1 1.87 58.8 37.2 4.0 

DC-4-2 2.67 51.0 15.3 33.6 

DC-5-1 1.84 55.6 30.8 13.6 

DC-5-2 2.36 72.1 13.0 14.9 

DC-6-1 2.70 79.8 6.0 14.2 

DC-6-2 2.62 69.9 22.9 7.2 

DC-7-1 2.76 82.3 4.2 13.5 

DC-7-2 3.20 73.7 7.3 19.0 

 

第三节  滇池水体 DOC 来源定量示踪 

3.1 滇池水体 DOC 各来源端元特征值确定 

滇池水体 DOC 的主要来源包括藻源、陆源和沉积物源三个端元，每个端元

特征值见表 5-5。藻源 DOC 与 POC 来源端元特征值相同，分为夏季和冬季两种

端元，其中夏季藻源 DOC 的 δ
13

C 为-16.5±0.7‰，Δ
14

C 为-27±11‰，冬季藻源

DOC 的 δ
13

C 为-18.1±1.4‰，Δ
14

C 为-39±3‰。滇池陆源 DOC 端元值以几条主要

入湖河流（新运粮河、东大河、新宝象河、白鱼河等）DOC 的 Δ
14

C 与 δ
13

C 平

均值为代表，由于陆源 DOC 的 Δ
14

C 夏季和冬季区别较大，也将其分为冬季陆源

DOC 和夏季陆源 DOC。陆源 POC 的 δ
13

C 为-24.8±1.4‰，夏季陆源 DOC 的 Δ
14

C

为-299±141‰，冬季 Δ
14

C 为-86±31‰。滇池沉积物孔隙水释放的 DOC 源的 δ
13

C

为-23.3±2.3‰，Δ
14

C 为-126±75‰。根据表 5-5 中各端元 δ
13

C-Δ
14

C 特征值，得到

滇池水体 DOC 各来源端元特征分布图，如图 5-5 所示。 
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图 5-5 滇池水体 DOC 各来源端元碳同位素特征 

滇池 DOC 的藻类端元的 δ
13

C 略有重叠。冬季陆源 DOC 和沉积物源 DOC

有部分重叠，夏季陆源的特异性较强，与其他端元明显不同。与 POC 类似，滇

池 DOC 的老碳主要来源为夏季陆源输入，而不是沉积物释放，这与以往研究明

显不同（Zigah et al., 2012b, 2017）。 

表 5-5 滇池水体 DOC 端元 δ
13

C-Δ
14

C 特征值 

DOC 端元 藻源-夏 藻源-冬 陆源-夏 陆源-冬 沉积物源 

δ
13

C-‰ -16.5±0.7 -18.1±1.4 -24.8±1.4 -24.8±1.4 -23.3±2.3 

Δ
14

C-‰ -27±11‰ -39±3 -299±141 -86±31 -126±75 

将滇池水体 DOC 的 δ
13

C 与 Δ
14

C 值投点到 DOC 端元特征图（图 5-5）后，

可以发现夏季水体 DOC 的年龄明显老于冬季，而且更靠近陆源和沉积物源，说

明夏季陆源输入和沉积物释放对滇池水体 DOC 具有重要影响。冬季大部分采样

点比较靠近藻类端元，而且离具有明显老碳特征的陆源 DOC 端元较远，说明冬

季滇池水体 DOC 主要来源为藻类，陆源输入的 DOC 以年轻碳为主（图 5-6）。 
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图 5-6  滇池水体 DOC 来源分布特征图 

 

3.2 滇池水体 POC 各来源定量示踪 

滇池水体 DOC 主要来源包括藻源，沉积物孔隙水释放和陆源输入。根据滇

池 DOC 各端元特征值和水体 DOC 测定值，利用 SIAR 模型计算得到滇池各采样

点不同季节水体 DOC 来源贡献率（表 5-6，表 5-7）。 

如图 5-7 所示，夏季滇池水体 DOC 的 3 个来源端元中藻类的平均贡献率最

小（22.4±11.2%），对表层水体 DOC 的贡献率为 24.9%，明显大于底层（19.8%）。

其中对 DC-3 和 DC-4 表层水体的贡献最大，分别是 37.3%和 36.2%，对 DC-4 和

DC-7 底层水体贡献最小，仅为 9.4%和 7.1%。陆源输入是夏季滇池水体 DOC 的

主要来源，平均贡献率达 42.1±13.3%，垂向上贡献率差异并不明显。沉积物孔

隙水释放对滇池水体 DOC 的贡献较大，平均值为 35.5±6.3%，对底层水体的 DOC

贡献略大于表层。 
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表 5-6 滇池夏季水体 DOC 各来源端元贡献率 

采样点 DOC/(mg/L) 藻源 DOC/% 陆源 DOC/% 沉积物 DOC/% 

DC-1-1 11.2 25.0 38.9 36.1 

DC-1-2 9.3 29.0 32.7 38.3 

DC-2-1 11.9 25.6 40.4 34.0 

DC-2-2 11.8 14.4 53.0 32.6 

DC-3-1 9.7 37.3 28.0 34.7 

DC-3-2 10.9 32.0 31.7 36.3 

DC-4-1 10.5 36.2 27.6 36.1 

DC-4-2 11.2 9.4 64.5 26.0 

DC-5-1 10.6 11.0 50.0 38.9 

DC-5-2 9.1 11.4 41.1 47.4 

DC-6-1 11.0 10.6 68.1 21.2 

DC-6-2 10.1 35.4 29.7 34.9 

DC-7-1 11.3 28.4 32.6 39.0 

DC-7-2 11.2 7.1 50.8 42.1 

冬季滇池水体 DOC 的主要来源为藻类，平均贡献率为 44.6±16.2%，远大于

另外两种端元。藻类对底层水体 DOC 的贡献（49.2%）大于表层（40.0%），这

与夏季相反。可能是因为冬季水动力条件相对夏季较弱，表层产生的藻类大部分

下沉到底层水体后发生腐烂分解，产生 DOC。陆源输入对水体 DOC 的平均贡献

率为 27.2±10.0%，与沉积物孔隙水释放（28.2±7.2%）接近。陆源输入对靠近湖

岸的 DC-1、DC-5、DC-7 三个点的贡献较大，而对位于湖心区域（DC-4，DC-6）

贡献较小。沉积物孔隙水释放对水体 DOC 的贡献率差异性较小，冬季明显小于

夏季。可能是因为夏季水动力条件强，底层释放的 DOC 能很快与表层混合。 

 

图 5-7 滇池水体 DOC 各来源端元贡献率 
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滇池水体 DOC 来源贡献率的特点如下：第一，藻源对 DOC 的贡献率具有

明显的季节性差异，夏季贡献率（22.4%）仅为冬季（44.6%）的一半，而且夏

季藻源对表层水的 DOC 贡献高于底层，但冬季对底层水体 DOC 的贡献高于表

层。第二，夏季陆源输入对水体 DOC 的贡献率显著大于冬季，指示夏季（雨季）

陆源输入对滇池水体 DOC 具有重要影响。沉积物孔隙水释放对水体 DOC 的贡

献夏季大于冬季，可能是内源释放强烈所致。 

表 5-7 滇池冬季水体 DOC 各来源端元贡献率 

采样点 DOC/(mg/L) 藻源 DOC/% 陆源 DOC/% 沉积物 DOC/% 

DC-1-1 6.3 27.8 38.4 33.7 

DC-1-2 5.6 47.5 27.8 24.7 

DC-2-1 7.3 41.8 22.4 35.8 

DC-2-2 9.1 57.2 19.8 23.0 

DC-3-1 8.2 52.6 19.8 27.6 

DC-3-2 7.9 45.2 28.2 26.5 

DC-4-1 8.5 57.4 19.8 22.9 

DC-4-2 8.1 54.5 17.6 27.9 

DC-5-1 7.3 28.4 34.1 37.5 

DC-5-2 7.7 21.6 44.9 33.5 

DC-6-1 8.1 60.8 20.0 19.2 

DC-6-2 7.0 61.4 19.1 19.5 

DC-7-1 8.3 10.9 46.9 42.2 

DC-7-2 8.2 56.9 22.2 20.9 

 

滇池富营养化程度很高，藻类水华严重，藻类吸收水体 DIC 进行光合作用

生成的藻体 POC，是水体 POC 的主要成分。这些 POC 一部分被高等生物以食物

吸收吸收，一部分经呼吸降解作用分解成 DOC 或直接矿化为 DIC，以上过程还

伴随着其他生源要素（氮、磷）的循环。因此藻类控制着滇池水生生态系统物质

循环和能量流动，对滇池水体有机碳迁移转化具有重要影响。  

滇池流域水系发达，河流众多，流域内大量陆源有机物经河流被带入湖泊，

参与水体碳循环过程。流域土地利用类型发生变化，森林覆盖率降低，人类活动

加剧，地表径流和土壤侵蚀的速度增加，将导致深层难降解的老碳，通过土壤侵

蚀等作用使流域老碳进入河流（Ekblad & Bastviken, 2019; Drake et al., 2019），并



第五章  滇池水体 POC 和 DOC 来源定量示踪 

85 

 

最终被带到湖泊中，这些之前稳定的的土壤有机碳重新释放进入现代碳循环。滇

池水体老碳主要来源于夏季流域陆源输入，由于这些老碳难降解，可能会长时间

滞留在湖泊水体中。对水体生态系统产生持续影响。 

 

图 5-8 滇池水体 DOC 各端元贡献率统计图 

滇池水深较浅（平均深度 5 m），沉积物颗粒物再悬浮作用和孔隙水释放显

著影响上覆水体有机碳含量和分布，而且沉积物中氮磷，重金属等有害物质也伴

随着有机物的释放向上覆水体迁移，这不但增加了滇池藻类爆发的风险，也造成

严重的水质污染，严重影响着滇池水体生态环境。具有内源负荷高，强封闭性较

的湖泊，一旦沉积物被污染，则很难修复到清水状态。 

 

第四节  滇池与抚仙湖水体有机碳分布与来源对比 

滇池在水位 1887.4 m 时，湖面面积约 309 km
2，湖容 15.6 亿 m

3。夏季 DIC

平均含量为 24 mg/L，POC 平均含量为 2.0 mg/L，DOC 平均含量为 10.7 mg/L。

估算得到夏季滇池水体 DIC 的储存量为 374×10
8
 g C，POC 的储存量为 31×10

8
 

g C，DOC 的储存量为 167×10
8
 g C。冬季 DIC 平均含量为 20.6 mg/L，POC 平

均含量为 2.1 mg/L，DOC 平均含量为 7.7 mg/L。估算得到冬季滇池水体 DIC 的

储存量为 321×10
8
 g C，POC 的储存量为 33×10

8
 g C，DOC 的储存量为 120×

10
8
 g C。因此，滇池水体 DIC 的储存量为 321～374×10

8
 g C，POC 的储存量为

31～33×10
8
 g C，DOC 的储存量为 120～167×10

8
 g C。 

滇池和抚仙湖分属富营养型湖泊和寡营养型湖泊，其水体 POC 和 DOC 的含
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量、稳定碳同位素组成，放射性碳同位素组成，来源贡献方面存在一定的相似之

处、但也存在一些差异。 

（1）滇池为富营养型湖泊，水体 POC 平均含量夏季与冬季差异不大，但绝

对含量较高，超过了 2.00 mg/L。抚仙湖属寡营养型湖泊，水体 POC 平均含量

仅为 0.085 mg/L。滇池 POC 含量是抚仙湖的 24 倍。夏季水体 DOC 平均含量为 

10.7 mg/L，明显大于冬季（7.7 mg/L）。抚仙湖水体 DOC 含量为 2.16～2.77 mg/L，

季节性差异不明显。滇池 DOC 含量远大于抚仙湖。滇池水深较浅，水体有机碳

含量时空分布主要受到混合作用、藻类光合作用、外源输入、沉积物释放等共同

影响。藻类光合作用和混合作用是主要控制因素，水体 POC 和 DOC 含量在垂向

上差异并不明显，但由于滇池水体藻类分布存在明显的空间差异，导致以藻源贡

献为主的 POC 和 DOC 的含量在水平方面差异较大。抚仙湖水体有机碳含量时空

分布主要受温跃层形成与去分层作用、藻类光合作用、外源输入、沉积物释放等

共同影响，其中光合作用和温跃层的形成和去分层作用影响最大。抚仙湖平均水

深达 95 m，夏季温跃层的存在导致表层产生的有机颗粒物在温跃层滞留分解，

并消耗水体 DO，温跃层 POC 和 DOC 含量与表层接近，甚至高于表层，温跃层

以下随深度逐渐降低。  

（2）滇池夏季和冬季水体 δ
13

CPOC 平均值分别为-17.5‰和-18.4‰，而抚仙

湖分层期（夏季）和混合期（冬季）水体 δ
13

CPOC 平均值分别为-26.1‰和-28.5‰。

夏季藻类光和作用较强，导致两个湖泊水体 δ
13

CPOC均表现为夏季较冬季偏正。

但是滇池水体 δ
13

CPOC平均比抚仙湖偏正约 8.6‰～-10.1‰之多。滇池夏季和冬季

水体 δ
13

CDOC 平均值分别为-22.9‰和-21.0‰。抚仙湖混合期和分层期 δ
13

CDOC 平

均值分别为-24.8‰和-24.9‰，滇池较抚仙湖偏正。滇池水体 δ
13

CDIC夏季为 6.7‰，

冬季为 2.7‰，而抚仙湖水体 δ
13

CDIC范围为-1.8‰～0.2‰。这说明对于富营养型

的滇池由于异常强烈的光合作用和呼吸降解过程，使得水体 DIC 明显偏正，相

应的有机碳的 δ
13

C 较特别偏正。滇池有机碳的 δ
13

C 主要受藻类光合作用影响，

抚仙湖垂向分布受水体温跃层影响较大，同时也是受到底层呼吸作用和沉积物释

放的影响。 

（3）滇池水体 Δ
14

CPOC 夏季平均值为-39‰，冬季为-111‰，冬季较夏季明
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显偏负。抚仙湖 Δ
14

CPOC季节性差异较小，平均值约为-25‰。冬季滇池水体藻类

对 POC 的贡献降低后，水体 POC 的 Δ
14

CPOC 明显偏负，而抚仙湖夏季和冬季差

异很小，这说明外源老碳输入对滇池水体 POC 的影响更大，尤其在冬季。滇池

POC 比抚仙湖明显偏老，主要是因为滇池水体 Δ
14

CDIC 偏负（老）。滇池夏季水

体 Δ
14

CDOC 平均值为-192‰，冬季为-71‰。抚仙湖夏季水体 Δ
14

CDOC 平均值为

-263‰，冬季为-355‰。两个湖泊 Δ
14

CDOC的均较 Δ
14

CPOC偏负，说明水体 DOC

在湖泊中滞留时间很长，以藻类贡献为主的 POC 生产之后大部分很快被分解。

此外滇池水体 POC 年龄老于抚仙湖，但滇池水体 DOC 平均年龄（319～945 yrs 

B.P.）却比抚仙湖（2451～3522 yrs B.P.）年轻很多，可能与抚仙湖（167 年）水

里停留时间远大于滇池（3-8 年）有关。 

（4）滇池和抚仙湖 POC 主要来源有三种，藻源，沉积物源和陆源。但是每

种端元对水体 POC 的贡献率不同。藻源对滇池 POC 的贡献夏季达 79%，冬季为

64%。而藻源对抚仙湖 POC 的贡献季节性差异很小，平均贡献率为 61%。虽然

藻源是水体 POC 的最主要来源，但是富营养湖泊藻源贡献率显著大于寡营养湖

泊，而且夏季藻类爆发期藻类的贡献率更高，最高达 89%。陆源对滇池 POC 的

贡献具有明显的积极性差异，夏季仅为 6.5%，冬季达 21%，而抚仙湖陆源对水

体 POC 的平均贡献为 22%，无明显的季节性差异。沉积物释放对水体 POC 的贡

献在两个湖泊均没有显著的积极性差异，在滇池平均贡献率为 15%，而抚仙湖则

为 17%。而且滇池和抚仙湖水体 POC 含量季节性差异也很小，因此在时间尺度

上沉积物再悬浮对滇池和抚仙湖水体 POC 的绝对贡献量是稳定的。不同来源对

滇池水体 POC 的贡献垂向上差异不明显，但是在夏季（分层期）各来源对抚仙

湖不同层位水体 POC 的贡献差异显著。陆源对底层水体 POC 的贡献（31%）远

大于对表层贡献（18%），藻类对表层水体 POC 的贡献达 76%，大于对底层水体

的贡献（43%）。 
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小结 

1、研究确定了滇池水体 POC 和 DOC 各来源端元的 Δ
14

C-δ
13

C 特征值，建

立了利用 Δ
14

C-δ
13

C 定量示踪湖泊水体有机碳来源的方法。根据滇池水体有机碳

不同来源端元特征值，利用 SAIR 模型定量估算了滇池水体 POC 和 DOC 不同来

源贡献率。 

2、夏季滇池藻类对水体 POC 的贡献率为 78.7%，陆源输入贡献率为 6.5%，

沉积物再悬浮的贡献率为 14.8%。冬季藻类对水体 POC 的贡献率为 64.2%，陆

源输入贡献率为 21.2%，沉积物再悬浮贡献 14.6%。 

3、夏季滇池藻类对水体 DOC 的贡献率为 22.4%，陆源输入贡献率为 42.1%，

沉积物孔隙水释放贡献 35.5%。冬季滇池藻类对水体 DOC 的贡献率最大，达

44.6%，陆源输入贡献率为 27.1.1%，沉积物孔隙水释放贡献 28.2%。 

4、藻类控制着滇池水生生态系统物质循环和能量流动，对滇池水体有机碳

迁移转化具有重要影响。滇池水体老碳主要来源于夏季流域陆源输入，这些老碳

可能会长时间滞留在湖泊水体中，对水体生态系统产生持续影响。沉积物内源释

放对滇池水体碳循环和水生生态系统有重要影响。 
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第六章 主要结论与展望 

主要结论 

本研究通过对滇池水体 DIC、DOC、POC 含量、稳定碳同位素、放射性碳

同位素组成的时空分布特征与控制因素进行了系统研究，联合应用 Δ
14

C-δ
13

C 定

量示踪水体有机碳的来源和迁移转化过程，取得如下主要结论： 

1. 建立了系统的湖泊有机碳样品采集、前处理与分析测试方法，研究确定

了湖泊水体颗粒有机碳（POC）和溶解有机碳（DOC）各来源端元的 Δ
14

C-δ
13

C

特征值，建立了利用 Δ
14

C-δ
13

C 定量示踪湖泊水体有机碳来源的方法。 

2. 滇池水体 DIC 和 DOC 含量具有明显的季节性差异。夏季 DIC 平均含量

为 24.0±2.0 mg/L，冬季为 20.6±2.9 mg/L。夏季 DOC 平均含量为 10.7±0.9 mg/L，

冬季为 7.7±0.9 mg/L。POC 含量季节性差异较小，夏季平均含量为 2.00±0.40 mg/L，

冬季为 2.17±0.70 mg/L。估算得到滇池水体 DIC 的储存量为 321～374×10
8
 g C，

POC 的储存量为 31～33×10
8
 g C，DOC 的储存量为 120～167×10

8
 g C。 

3. 夏季滇池水体 δ
13

CDIC平均值为 6.7±1.1‰，冬季为 2.7±2.2‰，季节性差

异明显，但垂向上差异较小。夏季水体 δ
13

CPOC 平均值-17.5±0.5‰，冬季平均值

为-18.4±1.2‰。水体 δ
13

CDOC 季节差异较显著，夏季平均值为-22.9±1.4‰，较冬

季（-21.0±1.7‰）偏负。 

4. 滇池水体 Δ
14

CDIC夏季平均值为-28±12‰，冬季为-25±14‰，季节性差异

较小，比大气CO2的Δ
14

C平均偏负约-38‰。夏季水体Δ
14

CPOC平均值为-39±20‰，

冬季为-111±76‰，冬季较夏季明显偏负。夏季水体 Δ
14

CDOC平均值为-192±93‰，

冬季为-71±28‰。滇池老碳来源主要来源于流域陆源输入。 

5. 根据水体有机碳不同来源端元特征值，利用 SAIR 模型定量估算了滇池

水体 POC 和 DOC 不同来源贡献率。结果显示夏季滇池藻类对水体 POC 的贡献

率为 78.7%，陆源输入贡献率为 6.5%，沉积物再悬浮的贡献率为 14.8%。冬季藻

类对水体 POC 的贡献率为 64.2%，陆源输入贡献率为 21.2%，沉积物再悬浮贡
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献14.6%。夏季滇池藻类对水体DOC的贡献率为22.4%，陆源输入贡献率为42.1%，

沉积物孔隙水释放贡献 35.5%。冬季滇池藻类对水体 DOC 的贡献率最大，达

44.6%，陆源输入贡献率为 27.1.1%，沉积物孔隙水释放贡献 28.2%。 

6. 藻类控制着滇池水生生态系统的物质循环和能量流动，对滇池水体有机

碳迁移转化具有重要影响。滇池水体老碳主要来源于夏季流域陆源输入，这些老

碳可能会长时间滞留在湖泊水体中，对水体生态系统产生持续影响。沉积物内源

释放对滇池水体碳循环和水生生态系统有重要影响。本研究为高原湖泊营养盐控

制和富营养化防治提供科学指导。 
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特色与创新 

湖泊碳循环是全球碳循环的重要组成部分，对氮、磷等生源要素循环和水生

生态系统有重要影响。目前国内外针对湖泊水体有机碳开展的研究较少。本文选

择富营养类型代表性湖泊（滇池）作为研究对象，通过采集湖水、沉积物、浮游

植物等样品，分析其碳含量及碳同位素组成，建立了系统的湖泊水体有机碳采样、

前处理与分析测试方法。 

对水体 DOC、POC 的 Δ
14

C 与 δ
13

C 组成的时空变化进行了对比分析，建立

利用 Δ
14

C-δ
13

C 对湖泊溶解有机碳（DOC）和颗粒有机碳（POC）的来源进行同

步定量示踪方法，通过对 DOC、POC 总量及各来源端元的时空变化耦合对比研

究，揭示湖泊有机碳的来源、迁移转化过程与控制因素，将为精细刻画高原富营

养湖泊碳循环过程提供坚实科学数据。 

本研究建立利用 Δ
14

C-δ
13

C 定量示踪湖泊有机碳来源及迁移转化过程的有效

途径，极大丰富了目前有关湖泊碳循环的 Δ
14

C 研究数据。
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主要问题与展望 

虽然本研究在湖泊有机碳来源示踪方面取得了一定成果，但仍存在一些不足

和缺陷，希望在未来的研究工作中有所改进。 

第一、湖泊水体 DOC 含量低，碳同位素分析需要的样品量大，而且分析测

试周期长。因此，湖泊水体 DOC 碳同位素分析的前处理方法仍需改进。目前水

体 DOC 样品要先经过旋蒸浓缩再进行干燥成固体样品，然后燃烧制备成 CO2 气

体。此过程不但需要大量水样，而且干燥得到 DOC 固体样品中盐分含量高，制

备 CO2 时容易发生爆管，导致样品损失。计划在实验室建立一套可靠、高效的

水体 DOC 样品前处理方法。初步方案是采用化学湿法氧化法（Zhou et al., 2015; 

Lang et al., 2012, 2016）用 Na2S2O8 做氧化剂，AgNO3 做催化剂，100℃水浴条件

下将水体 DOC 氧化生成 CO2 气体。如此每个样品仅需采集 1 L 即可满足碳同位

素组成分析需要，而且可在数小时时间内即可完成从水样到 CO2 气体的转化，

大大降低时间成本。 

第二、水体 DOC 是有机碳的主要存在形式，组成复杂，来源广泛，导致其

来源端元值范围较宽，交叉重叠，严重制约着 DOC 来源的定量示踪。主要是由

于水体 DOM 是不同分子量的多种有机成分的混合体。已有研究表明海洋水体有

机质的分子量与年龄存在如下关系：POM（最年轻，循环周期短）>高分子量

DOM >低分子量 DOM（最老，循环速率慢）。但是河流有机质却表现为相反的

关系（Raymond and Bauer, 2001;Beaupré et al., 2007 ; Walker, 2016）。DOM 的化

学组成指示特定的来源信息，比如糖类是水生生物（藻类、细菌、真菌）结构的

主要组成部分，脂肪碳可能来自陆源, 芳香族与陆源相关（Kim et al., 2006; 

Cawley et al., 2013; Zigah et al.,2014）。因此有机质的分子量、年龄及其化学组成

共同控制其迁移转化行为。将湖泊水体 DOM 进一步分成不同组分，研究其分子

量-年龄-化学组成之间的关系，这将有助于系统揭示湖泊水体 DOM 来源与循环

过程。 

第三、外源输入与湖泊内生的有机体以颗粒物形式沉降到水体底部形成沉

积物，在此过程中又不断分解释放到水体，重新进入生态系统。水体 POM 是生
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源要素 C-N-P-Si 的载体，其循环过程对湖泊生态系统其非常重要的作用。利用

沉积物捕获器定期收集湖泊水体沉降颗粒物，分析沉降颗粒物中碳、氮、磷、硅

含量与同位素组成，研究湖泊水体颗粒物时空变化特征及其控制因素，揭示湖泊

水体 C-N-P-Si 沉降通量与循环过程。 
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