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摘  要 

风化过程的研究对于解决全球气候变化、物质循环等环境问题有着重要意

义。磷和硫是植物生长必需的第二、第四重要的营养元素。研究风化过程中磷和

硫的赋存形态、迁移转化等生物地球化学循环过程，对进一步揭示硫和磷元素的

表生地球化学循环以及全球气候变化影响下的生态环境的演变具有重要意义。 

本研究选择中温带气候区的内蒙古剖面（NMG）和长白山剖面（CBS），暖

温带气候区的秦皇岛剖面（QHD），亚热带气候区的江西剖面（JLN-S1、S2、S3、

S4），以及热带气候区的海南剖面（HN）共计八个花岗岩风化剖面为研究对象，

对比研究了不同气候环境下花岗岩风化过程中磷和硫的分布规律及其演化特征，

得到了以下几点结论： 

一．花岗岩风化过程中磷的地球化学行为及其对气候变化的响应 

利用 Hedley 化学提取法和同步辐射 X 射线吸收光谱技术（XANES），研究

风化剖面中磷的形态及其生物有效性，揭示风化成土过程中磷的生物地球化学

循环过程及其驱动机制，并结合气候、大气降尘输入等因素探讨它们对磷生物地

球化学行为的影响。同时比较两种方法在剖面样品磷形态研究中的优缺点，为完

善土壤磷的生物地球化学循环研究提供新途径。 

（1）典型风化剖面中磷的生物地球化学循环过程及其驱动机制探讨：A 层

由于大气降尘输入和植物泵吸作用，总磷含量较高。磷形态以铁铝结合态磷为主

（59.7%），其次是有机磷（23.1%），钙结合态磷较低（17.2%）。该层较强的微

生物活动促进有机磷矿化，使得磷表现出较高的生物有效性（24.2-39.1%）。B 层

受风化成土、植被吸收和淋溶等因素作用下，总磷含量显著下降。磷形态以铁铝

结合态磷为主（84.4-97.2%），有机磷普遍较低（2.8-11.2%），钙结合态磷几乎

消失（0-4.4%）。B 层最明显的特征是植物根系广泛分布以及较高的铁/铝氧化物

含量。植物根系通过分泌酸性物质酸化土壤而促进钙结合态磷溶解，使得磷表现

出较高的生物有效性（21.7-46.2%）。其中大部分溶解态磷通过植物吸收和淋溶作

用而移出该层，其余溶解态磷被土壤中的铁/铝氧化物固定。C 层上部由于流体下

渗受限，上部活跃风化反应淋溶下来的磷与钙在此发生累积，并沉淀生成新的钙
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结合态磷（~50%），因此总磷含量增加。C 层下部总磷含量与基岩相比几乎不变。

磷形态只有钙结合态磷和铁铝结合态磷，其转化只受化学风化程度的影响，随剖

面深度的加深，钙结合态磷比重逐渐增加，而铁铝结合态磷比重逐渐减少。 

（2）气候条件是影响不同气候带剖面风化程度的主要因素，风化程度又直

接影响了磷形态与生物有效性。钙结合态磷和非闭蓄态磷相对含量表现为中温

带 > 暖温带 > 热带，有机磷和闭蓄态磷相对含量表现为中温带 < 暖温带 < 

热带。各形态磷随气候的变化趋势很好地体现了随土壤发育磷酸盐的转化方向，

即原生的钙结合态磷（磷灰石）在风化成土过程中逐步溶解，向铁铝结合态磷和

有机磷转化，且非闭蓄态磷减少，而闭蓄态磷增加，这种变化模式与 Walker-Syers

模型一致。但是各形态磷在不同气候带剖面内部的分布特征都比较相似，其分布

特征主要是剖面自身性质作用的结果，主要受土壤性质（如，pH、铁铝氧化物

和有机质含量）的影响，但受气候条件的影响并不大。 

（3）通过对我国东北沙尘源区边缘的半湿润气候的土壤剖面，研究发现大

气降尘输入携带的钙结合态磷在酸性土壤中易溶解，显著提高了土壤磷的生物有

效性。降尘的连续输入和随后的溶解维持了土壤磷的生物有效性。同时，大气降

尘输入的铁氧化物可以促进土壤铁结合态磷和闭蓄态磷的形成，因此降尘所释放

的生物有效磷可能被固定，从而降低土壤磷的生物有效性。该研究表明大气降尘

输入会显著影响森林生态系统中土壤磷的形态及其生物有效性，其不仅可以提供

生物可利用的磷源，而且还改变土壤的化学性质和风化程度。 

（4）比较 Hedley 连续提取法与 XANES 方法测的磷形态结果，显示连续提

取法在一定程度上高估了土壤中的钙结合态磷，而低估了铁铝结合态磷，故

Hedley 连续提取法不能准确定量磷的真实形态。但连续提取法在定量表述生物

有效磷方面具有优势，而XANES方法对磷的化学形态有更好的分辨能力。二者

结合可以更好的评估磷的环境意义。 

二．花岗岩风化过程中硫的地球化学行为及其对气候变化的响应 

通过测定风化剖面中不同形态硫同位素组成，分析风化剖面中硫源和迁移转

化过程，并结合气候条件探讨气候因素影响下硫循环的演化及其控制机理。 

（1）典型风化剖面中硫的生物地球化学循环过程及其驱动机制探讨：江西

四个剖面总硫含量均在 B 层达到峰值，这与该层铁/铝氧化物累积，吸附态 SO42-
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含量显著提高有关。有机硫和吸附态 SO42-是剖面硫的主要形态。植物枯枝落叶

和北方远距离传输硫可能是剖面硫的两大重要来源，而大气降水和母岩的贡献

很小。剖面中的 SO42-主要来自于有机硫的矿化。上层剖面中有机硫矿化使得有

机硫的 δ34S 值随剖面深度加深而增大。同时，具有高 δ34S 值的有机硫继续矿化

产生的 SO42-的 δ34S 值也较高，所以水溶态和吸附态 SO42-的 δ34S 值随深度增加

也增大。中层剖面中各形态硫的 δ34S 值均保持在较高的值不变，这表明强烈淋

溶作用下上层剖面中形成的具有高 δ34S 值的有机硫和 SO42-向下迁移。C 层随深

度的增加，含硫矿物风化的贡献增强，因而各形态硫的 δ34S 值逐渐趋向于基岩

的 δ34S 值。 

（2）气候影响总硫含量在剖面中的分布。中温带剖面表现为表层总硫含量

最高，随剖面加深而逐渐降低。而亚热带和热带剖面总硫含量在 B 层达到峰值。

这是因为亚热带和热带剖面中有机硫的矿化、淋溶以及铁铝氧化物含量都远远大

于中温带剖面。 

（3）不同气候带剖面总硫的δ34S 值呈现 NMG 剖面 ≈ CBS 剖面 < JLN-S1

剖面< HN 剖面，这是因为我国东部由北向南水热条件增强促进有机硫矿化所致。

但是总硫的δ34S 值在不同气候带剖面内部的分布特征都比较相似，其分布特征主

要是剖面自身性质作用的结果，受气候条件的影响并不大。可总结为：上层剖面

中有机硫持续矿化，导致总硫的δ34S 值升高；有些剖面的亚表层中总硫的δ34S

值略有降低，这可能与 SO42-异化还原有关。中层剖面中高δ34S 值的无机或有机

硫酸盐淋溶向下迁移，导致总硫的δ34S 值维持在较高的值。下层剖面中，几乎只

受化学风化的控制，总硫的δ34S 值随深度增加而逐渐趋于基岩。 

（4）剖面硫含量受土壤 pH 值、铁/铝氧化物含量和粘粒含量的影响较大。

气候因子通过影响土壤微生物活性、有机质储量和矿化速率、淋溶作用，以及

风化成土过程中形成的铁/铝氧化物或粘土矿物含量来控制剖面中的硫循环。 

 

关键词： 花岗岩风化、磷循环、硫循环、气候变化 
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Abstract 

Weathering studies play a vital role in tackling environmental challenges (e.g., 

climate change and material cycling). Phosphorus (P) and sulfur (S) are the second and 

fourth most important nutrients for plant growth, respectively. The biogeochemical 

cycles of P and S (e.g., speciation, transport and transformation) during weathering are 

required for understanding the cycles of P and S in supergene environments, and the 

ecological responses to the global climate change. 

To understand the biogeochemical cycles of P and S during the granite weathering 

processes and evaluate their availability and limitation for ecosystems under different 

climate conditions, eight granitic weathering profiles in four different climate zones 

(mid-temperate zone, warm-temperate zone, subtropical zone, and tropical zone) along 

the east coast in China were studied. The main conclusions are as follows: 

I. Geochemical behavior of P and its response to climate change during weathering 

of granite 

In order to investigate the biogeochemical cycle of P and its driving mechanism 

during wearhering, we characterized P speciaiton in the weathering profiles using 

Hedley extractions combined with P K-edge X-ray absorption near edge structure 

(XANES) spectroscopy. Combined with climatic conditions, we evaluated the effect of 

climate on the biogeochemical behavior of P during weathering. Finally, the results as 

determined by Hedley extractions and P K-edge XANES spectroscopy were compared, 

which provides a new approach for the study on the biogeochemical cycle of P in soils.  

(1) The biogeochemical cycle of P and its driving mechanism in the representative 

granite weathering profile. The distribution, speciation and mechanism of P in different 

horizons are as follows: P is enriched in the A horizon because of dust deposition and 

biolifting. P is composed of 59.7% Fe/Al-P, 23.1% organic P, and 17.2% Ca-P. The 

strong microbial activity in the surface layer can promote the mineralization of organic 

P and the bioavailability of P (24.2-39.1%). The depletion of P in the B horizon is the 

result of weathering, plant uptake and strong leaching. Ca-P is negligible (0-4.4%); the 
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P consists almost exclusively (84.4-97.2%) of Fe-P and additionally of organic P (2.8-

11.2%). B horizon is characterized by the highly concentrated roots and the 

accumulation of Fe and Al oxides.The plant roots significantly accelerate dissolution 

of apatite due to increased production of organic acids, which lead to an increase in the 

bioavailability of P (21.7-46.2%). The decline in total P is driven by phosphate loss via 

(1) uptake by roots, or/and (2) leaching and runoff after release from weathering 

processes. Simultaneously, a large amount of phosphate is fixed by Fe and Al oxides in 

B horizon under acidic conditions. P is also enriched in the upper parts of C horizon. P 

and Ca are leached from the upper layers and accumulated in this layer due to limited 

infiltration, which provide the condition for neoformation of Ca-P (~50%). Thus, the 

total P contents in the upper parts of C horizon are higher than in the lower parts of C 

horizon. Total P shows little variation in the lower parts of C horizon. Only Ca-P and 

Fe/Al-P dominate this layer. The proportion of Ca-P increases but Fe/Al-P decreases 

with increasing depth. The change in P speciation in the lower parts of C horizon 

indicates that chemical weathering is the dominant process controlling P 

transformations in this layer. 

(2) The climatic constraints are the main factors affecting the degree of chemical 

weathering in the profiles under different climate zones. The degree of chemical 

weathering will affect the speciation and bioavailability of P. The proportions of Ca-P 

and non-occluded P in different climate zones decrease in the order of mid-temperate 

zone > warm-temperate zone > tropical zone. The proportions of organic P and 

occluded P in different climate zones increase in the order of mid-temperate zone < 

warm-temperate zone < tropical zone. The changes of P speciation in the profiles in 

different climate zones well reflects P transformations with soil development. As soil 

developments, Ca-P (apatite) gradually dissolves and transforms to Fe/Al-P and organic 

P. Eventually, the occluded and organic forms dominate the soil P pools. Such 

transformation pattern is consistent with the Walker and Syers model. Howver, the 

distribution of P speciation within the profiles under different climate zones follows a 

similar pattern. Such distribution pattern of P speciation in the profiles is the result of 
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the nature of the profiles, including soil properties (e.g., pH, the contents of Fe and Al 

oxides and organic matter), but it is not affected by the climatic conditions. 

(3) By investigating the soil profile of the semi-humid ecosystems at the margin 

of the dust source area in the Northeast of China, we found that the dissolution of dust-

borne Ca-P compounds replenishes the labile Pi pool. The continuous deposition and 

subsequent dissolution of dust-borne Ca-P compounds in acidic soils sustain the P 

availability in the soils. On the other hand, weathering of the Fe rich dusts leads to 

formation of abundant Fe oxides that in turn favors formation of occluded P and Fe (and 

Al)-bound P, which may fix released P from the dust-borne Ca-P dissolution and reduce 

soil P availability in a long term. The study highlights that aeolian dust inputs affect soil 

P availability and dynamics in a sub-humid forest ecosystem not only by acting as a 

bioavailable P source but also altering soil chemistry and weathering. 

(4) With comparison of the results as determined by the modified Hedley 

sequential chemical extractions and P K-edge XANES spectroscopy, we found that the 

Hedley extractions overestimate Ca-P and underestimate Fe/Al-P. This indicates that 

the Hedley method can not assess the true speciation of P accurately, but it can improve 

the understanding of the bioavailability of P. The XANES spectroscopy can provide 

more detailed and precise information on P speciation. 

Ⅱ . Geochemical behavior of S and its response to climate change during 

weathering of granite 

Different facies of S abundace and isotopic composition were utilized for tracing 

the sources and identifying the biogeochemical cycles of S in the weathering profiles. 

Combined with climatic conditions, we evaluated the effect of climate on the 

biogeochemical behavior of S in the profiles. 

(1) S cycle and its influencing factors in the representative granite weathering 

profiles: a case study from a series of JLN (Jiangxi, China) weathering profiles in the 

subtropical zone. The peak values of total S contents in B horizon are attributed to the 

accumulation of Fe and Al oxides in this layer and thus the significant increase in 

adsorbed SO42-. Organic S and adsorbed SO42- are the dominant forms of S in the 
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profiles. Both the litter and the long-range transported SO2 from north China are two 

major sources of S in the profiles, while the contributions of precipitation and bedrock 

are minor. SO42- is mainly derived from the mineralization of organic S in the profiles. 

In the upper section, δ34S ratios of organic S increases with increasing depth due to the 

mineralization of organic S. Simultaneously, δ34S ratios of water-soluble and adsorbed 

SO42- also increases with increasing depth because high δ34S ratios of SO42- are 

produced by continuous mineralization of organic S with high δ34S ratios. In the middle 

section, the δ34S ratios of all facies of S maintain at the relatively high values, likely 

because inorganic and organic SO42- with high δ34S ratios in the upper section are 

transported downward to the middle layers. In the lower section, the δ34S ratios of all 

facies of S gradually decrease with depth and close to the δ34S ratios of the bedrock. 

(2) Climatic conditions affect the vertical distribution of total S contents in the 

profiles. The profiles located in the mid-temperate zone show that the total S contents 

at surface are the highest and gradually decrease with increasing depth. However, the 

profiles located in the subtropical and tropical zones show a peak at the B horizon. This 

is because the intensity of mineralization of organic S and leaching, and the contents of 

Fe and Al oxides in the subtropical and tropical profiles are much higher than those in 

the mid-temperate profiles. 

(3) The δ34S ratios of total S in the profiles under different climate zones show 

NMG profile ≈ CBS profile < JLN-S1 profile < HN profile, which is because the 

increases in the temperature and precipitation from north to south China accelerate the 

mineralization of organic S. However, the vertical changes of δ34S ratios of total S in 

different profiles are similar, which is the result of the nature of the profiles, but it is 

not affected by the climatic conditions. In the upper profile, organic S is mineralized, 

which leads to an increase in δ34S ratios of total S. However, the decreases in δ34S ratios 

of total S are found in the upper profile of some profiles, which may be caused by 

sulfate dissimilatory reduction. In the middle section, the δ34S ratios of total S maintain 

at the relatively high values, likely because inorganic and organic SO42- from 

continuous mineralization in the upper section are transported downward to the middle 
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layers. In the lower section, S is primarily controlled by chemical weathering, and the 

δ34S ratios of total S gradually decrease with depth and close to the δ34S ratios of the 

bedrock. 

(4) The pH values, Fe and Al oxides and clay contents have important effects on 

the total S contents in the profiles. Climatic factors control the S cycle in the profiles 

by affecting microbial activity, organic matter reserves and mineralization rates, 

leaching, and the formation of Fe and Al oxides during weathering. 

Key Words: Weathering of granite, P cycle, Sulfur cycle, Climate change  
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第 1 章  绪论 

1.1  选题依据与意义 

地表岩石-土壤-生物-水-大气相互作用带被称之为关键带（The Critial Zone）（图 1.1）

(National Research Council, 2001)。岩石、土壤、生物、水和空气在其中发生着复杂的相

互作用。这种相互作用调控着自然环境平衡的同时，也为人类经济社会的发展持续提供

着自然资源。在横向上，关键带包含了已经风化的松散层以及植被、湖泊、海岸带、河

流与浅海环境。纵向上自上边界的植物冠层向下穿越了地表层、土壤层、非饱和的包气

带、饱和的含水层，下边界一般为含水层的基岩底板。关键带中多个圈层交互作用，主

要是指岩石圈与大气圈、水圈和生物圈之间发生的不同时间空间尺度上的交互作用，很

大程度上控制着岩石圈演化、水气循环与生物演变的过程。在这些交互作用过程中，营

养物质的运移是关键带中最为重要的动力机制之一。 

 

图 1. 1  地球关键带各组分示意图 

Figure 1.1  Schematic diagram of critical zone 

岩石和矿物的化学风化与成土过程是圈层相互作用的主要形式，因此传统的风化壳

是关键带中重要的组成部分。地表/近地表环境由于其热力条件不同于内生地质环境，

因此大多数原生矿物在该环境处于不稳定状态，在机械、水、热、电荷等作用下，将发

生分解并形成新的矿化，这就是化学风化作用。土壤是岩石在一定风化成土条件下形成

的产物，故土壤肥力与成土母岩密切有关。因此，地表风化过程中营养物质发生剧烈变

化，并且影响着其他圈层，控制了地表物质迁移转化过程，为生态系统提供着养分，影
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响着陆地生态系统植被的演替。 

地表风化是一个受到岩性、气候、地貌、生物和外源输入(或/和人为活动)影响的复

杂过程(如，White et al., 2001; Porder et al., 2007; Brantley and Lebedeva, 2011; Hasenmueller 

et al., 2017; Riebe et al., 2017)。在上述多因素影响下风化壳发育特征、演变过程和组成

变化差异很大，因此，选择相同的岩性，利于专注气候、生物等有限的影响因素，有助

于我们认识岩石暴露之后的风化过程。花岗岩类分布面积占全球陆地总面积的 10%左

右，花岗岩类（含花岗闪长岩）占上地壳体积的 77%(Taylor and McLennan, 1985)。而且

花岗岩成分比较均一，在原位风化后形成的剖面可以表征风化过程中原岩的演变而非不

同深度基岩的差异。因此，花岗岩及其上覆风化壳是研究风化过程元素地球化学行为以

及不同环境因素对岩石风化过程影响的理想对象。 

磷和硫是植物生长必需的第二、第四重要的营养元素，在植物生长发育过程中具有

重要的作用，如参与蛋白质、氨基酸的合成、光合作用、呼吸作用等；同时对维持生态

系统的健康发展也有着重要的意义。作为生产初级产物的植物系统，缺磷或者缺硫都会

导致代谢紊乱、生长发育受阻乃至死亡(王庆仁 and 崔岩山, 2003)。而土壤是提供植物

磷和硫的主要来源(王凡 et al., 2007)，土壤供磷和供硫能力取决于它们在土壤中的含量、

形态及其有效性，这些性质与风化成土过程密切相关。因此，研究风化过程中的磷和硫

的赋存形态、迁移转化等生物地球化学循环过程，对于揭示磷和硫的表生地球化学循环

以及全球气候变化影响下的生态环境的演变具有重要意义。 

二者在地表风化中有以下共性：（1）花岗岩发育来的风化壳普遍缺硫(陶其骧 et al., 

2001)和缺磷(袁可能, 1983)；（2）以多种形态存在，且不同形态之间在一定条件下可以

相互转化，它们的形态决定元素的生物有效性；（3）速效磷和有效硫均以负价酸根的形

式存在，铁/铝氧化物对二者有较强的吸附性；（4）均存在于有机质中；（5）从作物吸收

的角度来看，均以负价酸根的形式吸收。二者也有各自不同的特性：（1）花岗岩风化过

程中磷主要来自于岩石的化学风化和枯枝落叶，而硫主要来自于大气沉降和枯枝落叶

（硅酸盐矿物含硫量低）；（2）磷主要受非生物因素影响，而硫受生物因素影响较大。

但目前对二者在风化剖面中的地球化学循环还需要进一步研究和完善。 

地表风化过程中磷素的研究主要运用年代序列（chronosequence）的研究方法，即

采用一组年龄不同而其他成土因素基本相同的表层土壤（<15 cm）。Walker and Syers, 

1976 运用该研究方法提出了磷素在风化作用下的转化模型，即随风化过程进行，总磷

含量逐渐降低，磷灰石等钙结合态磷逐渐溶解，非闭蓄态磷先增后降，闭蓄态磷和有机
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磷增加并最终占主导（图 1.2）。此后的诸多研究也验证了该模型的准确性(Crews et al., 

1995; Eger et al., 2011; Izquierdo et al., 2013)。然而，该方法仅从单一因素（时间）去研

究磷素的转化，而未考虑垂直方向的运移（如淋溶作用、植物泵吸）。从作物吸收的角

度来看，年代序列的研究方法只研究表层土壤，而森林生态系统中植物根系普遍较深

(Kautz et al., 2013)，故单单研究表层土中磷的形态和转化规律是远远不够的。从陆地-水

体间磷输移角度来看，由于缺少对垂直方向上的磷迁移转化的了解，年代序列的研究方

法很难评估陆地风化输入水体的磷的量及其生物有效性。风化剖面是地表环境中广泛存

在的大陆风化产物，它不仅记录了从原岩到土壤的风化过程中磷的转化，又包含了垂直

方向上磷的迁移。因此，风化剖面中磷生物地球化学循环的研究，是探讨生态系统磷供

给、建立陆地-水体间磷输移模式的重要基础。 

 
图 1. 2  风化作用下磷素转化的 Walker-Syers 模型(修改自 Walker and Syers, 1976) 

Figure 1.2  Walker and Syers model of phosphorus transformations with pedogenesis (modified 

from Walker and Syers, 1976) 

而对风化过程中硫素的研究集中在有限的生态系统中，前人的研究主要关注酸沉降

地区(Novák et al., 1996; Prietzel et al., 2004)或者酸敏感地区(张伟, 2009)生态系统中硫的

生物地球化学循环以及酸化的环境效应问题，对花岗岩发育剖面的研究报道甚少。花岗

岩发育剖面普遍含硫量较低，因此加强花岗岩风化剖面中硫的生物地球化学循环规律及

其生态环境效应的研究十分必要。 

气候是影响岩石风化的重要因素，不同气候条件对物质迁移转化的影响是长期的研

究课题，需要持续进行下去。因为这类问题既与全球气候变化密切相关，又是解决现今

所面临的重大资源、环境问题的关键。据预测，地球表面气温在 21 世纪末将上升 1.1-

6.4ºC，温度上升致使大气环流和水文过程的改变从而降雨量也会发生变化(Solomon et 



 

4 

al., 2007; Andrews and Forster, 2010)。磷库和硫库一方面对环境条件极为敏感，气候因素

（如温度和降雨）会显著影响风化程度，进而影响风化剖面的磷形态及其生物有效性；

另一方面，磷和硫素的改变可以影响作物的生长继而影响消耗温室气体的功能，从而对

全球气候变化产生反馈。因此，研究风化成土过程中磷和硫素对气候变化的响应和反馈

机制可以指导全球气候变化背景下养分的管理。 

1.2  地表风化过程中磷及其形态研究现状 

磷作为地球生命系统的主要营养元素及生态系统中常见的营养限制因子，其循环影

响着包括碳、氮循环在内的多种元素的生物地球化学循环过程。岩石圈和土壤圈作为水

圈、生物圈、大气圈重要的磷库，地表风化过程中磷循环是自然界磷循环的关键。因此，

风化成土过程中磷的生物地球化学循环及其生态、环境效应是全球变化与陆地生态系统

研究的关键。 

1.2.1  地表风化主要储库磷分布与影响因素 

地壳中磷素的平均含量为 0.12%（以 P 计，下同），土壤中磷素的含量远低于地壳

中的含量，平均为 0.05%(袁可能, 1983)。土壤中的磷源于地壳，其土壤磷的含量显著受

到母岩性质的影响。如岩浆岩中，基性岩含磷最高，中性岩次之，酸性岩最低，即岩浆

岩中磷的含量随其 SiO2 含量的升高而降低。故发育于基性岩的土壤类型可能含有较高

的磷素，发育于酸性岩的土壤含磷相对较低。沉积岩中磷的含量低于岩浆岩，其含量顺

序为页岩（0.07）> 砂岩（0.035）> 石灰岩（0.017）(袁可能, 1983)。由此可知，成土

母质（母岩）的含磷量会对土壤含磷量产生显著影响。 

成土母质的影响会因风化成土作用的增强而逐渐减小。气候是影响土壤成土过程的

重要因素，因而也是影响土壤磷含量的重要因素。我国北方地区，降雨量较少，化学元

素的生物累积作用强于淋溶作用，故多数土壤含磷较高；南方地区高温多雨，生物分解

与淋溶作用均较为强烈，故土壤含磷均较低。如东北的黑土，含磷为 0.06-0.15%；华北

平原土壤含磷为 0.05-0.10%；南方红壤含磷为 0.02-0.03%。北方土壤含磷约为南方土壤

的 3.5-4.4 倍。 

土壤质地与土壤总磷含量也密切相关。对于 SiO2/R2O3 比值低的粘重土壤，粘粒部

分可吸附较多的无机磷，固磷能力强。同时，由于粘土通透性较差，有机磷的分解较慢，

因此在相似环境条件下粘土总磷含量往往高于砂土。 
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人类活动亦会对土壤总磷含量产生重要影响。一般肥力水平高的耕作土壤其有机质

与土壤总磷含量均较高，土壤总磷与有机质含量成明显正相关。如我们南部第四纪红土

发育的水稻土，土壤有机质含量为 0.5-1.0%时，土壤磷素含量平均为 0.05%；有机质含

量为 1.0-2.0%时，土壤总磷平均含量为 0.088%(盛学斌 and 孙建中, 1995)。对同一土壤

剖面来说也有大体相似的结果。 

1.2.2  风化成土过程中磷的来源、赋存形态和生物有效性 

风化成土过程中磷的天然源主要来自于岩石的风化(Walker and Syers, 1976)。风化

过程中，含磷矿物中的磷酸盐大量的被释放到自然环境中，参与磷素的地球化学循环。

另外，大气沉降、化肥、植物残体分解等也是磷素可能的来源，其中在农田生态系统中

人为施用磷肥占主要地位。 

根据存在形式，土壤磷可分为无机磷和有机磷。（1）无机磷占总磷的 60%-80%(孙

桂芳 et al., 2011)，是土壤磷的重要组分。多数土壤中的磷来自原生矿物磷灰石，包括氟

磷灰石、氯磷灰石、羟基磷灰石、碳磷灰石[Ca10(X)(PO4)6，X 代表 F-，Cl-，OH-，CO32-](张

林 et al., 2009)。随着风化成土作用增强，磷灰石逐渐溶解，向磷酸铁/铝盐及有机磷转

化。极少量的无机磷以 H2PO4-和 HPO42-离子形式存在，在土体中主要通过扩散作用迁

移被植物根系吸收利用，其含量受土壤 pH 影响较大。当 pH > 7.2 时，主要以 HPO42-形

式存在；当 pH = 7.2 时，HPO42- ≈ H2PO4-；当 pH < 7.2 时，主要以 H2PO4-形式存在(冯

晨, 2012)。一部分溶解性无机磷酸盐可交换粘土矿物、铁/铝氧化物、碳酸盐表面或边缘

的 H2O 或 OH-以单齿配位或双齿配位的形式被吸附。其余大部分无机磷以铁、铝、钙

盐的矿物形式存在(丁怀香 and 宇万太, 2008)。一般而言，土壤无机磷的赋存形态受土

壤 pH 影响较大，在石灰性土壤中以钙结合态磷为主，而在酸性土壤中以铁/铝结合态磷

为主(McLaughlin et al., 2011; 王永壮 et al., 2013)。（2）土壤有机磷一般占总磷的 30-

65%(鲁如坤, 1998; Stevenson and Cole, 1999)。成土过程中，土壤有机磷的累积常伴随土

壤有机质的累积过程，因而在高有机质土壤中有机磷可高达总磷 90%(Condron et al., 

2005)。有机硫主要来源于动植物残体，也有相当一部分来源于土壤生物，特别是土壤

微生物。绝大部分的土壤有机磷以单酯键与土壤腐殖酸结合，尤其肌醇磷酸盐，包括一

磷酸盐到六磷酸盐的一系列磷酸盐，其中肌醇六磷酸盐占较大比例，是最稳定的一种有

机磷形态，通常是土壤有机磷的主体成分(Dalai, 1977; 严玉鹏 et al., 2012)。而其它有机

磷形态（如核酸、磷脂、磷壁酸、膦酸盐和磷酸酐聚合物）含量在土壤中通常较低(Turner 
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et al., 2003; Turner et al., 2005; Turner et al., 2012)。土壤有机磷的矿化，尤其在缺磷土壤

中，对磷循环及植物可利用磷的补给具有重要作用，矿化过程主要受土壤微生物活动及

磷酸酶活性影响，两者随土壤碳磷比、水热条件等因素的差异而不同(Tiessen et al., 1984; 

Turner and Newman, 2005)。 

根据磷被生物利用的难以程度，可分为有效磷和缓效磷。目前常用的修正的 Hedley

连续提取法(Tiessen and Moir, 1993)将磷分为以下几种形态：（1）Resin-P（树脂提取态

磷），土壤中可自由交换的无机磷，最易被植物和微生物利用，一般含量较低；（2）

NaHCO3-Pi（碳酸氢钠提取的无机磷），生物有效磷，可代表植物根系呼吸作用引起的与

土壤磷的交换；（3）NaOH-Pi（氢氧化钠提取的无机磷），被吸附于铁/铝氧化物表面的

无机磷，pH 发生变化时可为生物利用；（4）NaHCO3-Po 和 NaOH-Po：被吸附于铁/铝氧

化物表面的有机磷；（5）DHCl-Pi（稀盐酸提取的无机磷），代表原生矿物磷；（6）CHCl-

Pi（浓盐酸提取的无机磷），较难为生物利用；（7）CHCl-Po（浓盐酸提取的有机磷），

可能来自很难被碱性提取剂溶解的颗粒态有机质；（8）Residual-P（残渣态磷），浓盐酸

都无法溶解的残余态磷（含有机磷和无机磷），极难被生物利用。其中（1）（2）（3）这

三组形态的磷被 Walker and Syers, 1976 归类为生物有效磷，称之为非闭蓄态磷（non-

occluded P）。（6）和（8）被认定为闭蓄态磷（occluded P），主要是指被氧化物胶膜所包

蔽的磷酸铁/铝，其活性低，供磷能力弱。 

 

图 1. 3  土壤磷循坏(修改自 Kruse et al., 2015) 

Figure 1.3  Soil phosphorus cycle (modified from Kruse et al., 2015) 
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1.2.3  风化成土过程中磷的转化途径与影响因素 

风化成土过程中磷素的转化包括一系列复杂的化学和生物化学反应过程，主要包括

吸附/解吸、沉淀/溶解、以及有机磷的矿化和无机磷的生物固定等（图 1.3），具体过程

如下： 

（1）吸附/解吸反应 

土壤磷的吸附反应是指存在于液相中的磷酸或磷酸根离子被土壤中的铁/铝氧化物、

粘土矿物以及有机质等土壤固相所吸附和固定。土壤磷的吸附固定分为非专性吸附和专

性吸附。非专性吸附是指在低 pH 条件下，粘土矿物或铁/铝氧化物表面的-OH 基团被

H+质子化，质子化过程产生的库仑力对磷酸根离子的牵引吸附过程。库仑力产生的非专

性吸附是物质表面随环境条件变化而产生的一种吸附作用力，吸附质与吸附剂间并没有

产生化学反应，不属于化学吸附。在较低 pH 条件时，质子化作用强，吸附速率和吸附

容量相对较高。非专性吸附是可逆的，随着外部条件的变化，特别是 pH 的变化，非专

性吸附过程会发生改变，甚至完全终止。专性吸附是指磷酸根离子与粘土矿物或铁/铝

氧化物等表面金属原子配位壳中的-OH 或-OH2 配位体进行交换，而被吸附在胶体的表

面的过程，也成为配位交换吸附或化学吸附。磷酸根离子在粘土矿物或铁/铝氧化物等

粘粒表面被吸附时，无论粘粒表面带正电荷或负电荷，甚至不带电，专性吸附均能发生。

专性吸附属于化学力的作用，主要是基于化学成键作用，其吸附力比非专性吸附大，离

子选择性也要强得多。单键吸附时，被吸附的磷容易重新释放；随着时间的推移，发生

双键吸附，则吸附变得牢固，出现磷的“老化”，最后变成晶体状态，使磷的生物有效

性大大降低。研究表明(袁东海 et al., 2004; 袁东海 et al., 2005)，不同的粘土矿物类型，

对无机磷的吸持作用有显著差异，从而影响无机磷的有效性。一般而言，2:1 型粘土矿

物对磷素的吸持力较弱，吸附容量也较小；1:1 型粘土矿物吸持力较强；无定形铁/铝氧

化物对磷的吸持力最为强烈。 

磷的解吸是指固相吸附的磷重新进入到土壤溶液中的过程，土壤中固相吸附磷主要

是指土壤无机磷。影响土壤吸附磷的解吸的因素多种多样，如更强络合离子的竞争、外

部 pH 的变化、微生物作用、氧化还原电位的变化等。其中最重要的应该是 pH 的影响，

特别是土壤生物、微生物、植物等分泌的小分子有机酸，可有效改变其周边的土壤 pH，

对磷的解吸有着重要影响。除此之外，与植物共生的土壤微生物，如内生菌根、外生菌

根等活跃的生物活动，也可有效改变土粒的结构和 pH，据谷林静 et al., 2013 研究发现，

菌根可有效增加土壤磷的活性，有利于难以生物利用态磷转化为可生物利用的无机磷。
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此外，一些小分子有机酸（如，草酸根、醋酸跟、酒石酸根、柠檬酸根）、多价含氧酸

根（如硒酸根）、氟离子等都会与磷酸盐阴离子产生吸附竞争而促进磷的解吸(Parfitt, 

1978; Traina et al., 1987; Singh and Gilkes, 1991; 赵晓齐 and 鲁如坤, 1991; Kastelan-

Macan and Petrovic, 1996)。 

（2）沉淀/溶解反应 

土壤磷的沉淀反应主要是指土壤溶液的水溶性磷与钙、镁、铝、铁、锰等金属离子

发生化学沉淀反应，使水溶性磷转变成难溶的颗粒态磷的过程，也称为土壤磷的化学固

定。不同的土壤体系中，土壤中的沉淀反应是由不同的金属离子所控制的。在中性或石

灰性土壤中，反应发生在钙、镁体系中。当可溶性磷浓度增高时，磷酸根离子可与碳酸

钙或方解石以及交换性钙生成二水磷酸二钙、无水磷酸二钙等磷酸钙盐沉淀(陆欣, 

2001)，并且随着时间的推移逐步形成八钙、十钙磷酸盐，高钙磷酸盐随着钙含量的增

加，其生物可利用性逐步下降，土壤的供磷能力也随之下降。在酸性土壤中，反应发生

在铁、铝体系中，磷酸根离子可与铁离子、铝离子发生化学沉淀，形成无定形的铁磷、

铝磷盐，并且随时间的推移，多化学键的形成，逐步使磷老化，最终变成晶体状态。在

该过程中形成的磷酸盐经历了溶解态转变成无定形态、结晶态，最终转变成闭蓄态，磷

酸盐溶解度逐渐降低，磷的生物有效性逐渐降低。 

溶解反应是指原生的和次生的矿物态磷酸盐或化学沉淀生成的磷酸盐经过物理、化

学或生物化学的风化作用，使之变为溶解度较大的磷酸盐或非闭蓄态磷的过程(廖菁菁, 

2007)。溶解反应是土壤磷素有生物不可利用（或难利用）态向生物可利用（或易利用）

态转变的过程，该过程易受外界环境影响，特别是环境 pH 的变化(华兆哲 et al., 2000)。

当环境 pH 因各种原因而急剧变化时，土壤磷的生物可利用性也将随之变化。土壤中的

难溶性磷酸盐在碳酸、小分子有机酸以及根际分泌物等的作用下(Corrales et al., 2007)，

通过溶解反应转变为生物有效性高的磷酸盐，该过程是缓慢的、渐进的，并且还可能伴

随着其他的反应。在自然环境下，沉淀反应总是伴随着溶解反应的发生过程，它们是一

对相反的磷素形态变化过程，此消彼长。 

（3）固定/矿化作用 

无机磷生物固定是指土壤中的有效磷被微生物所吸收，用于构成微生物成分。在微

生物分解有机残体时，当有机残体的碳磷比大于 300，微生物在分解有机质过程中就需

要从土壤吸收速效性磷组成其有机体，从而发生磷的生物固定。这种固定随着微生物世

代更替能较快地被释放出来，因而这种固定不仅对磷的有效性影响较小，而且还可以在
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一定程度上避免土壤其它物质对磷的化学固定等过程的发生，保持了磷在更长时间内的

生物有效性。有机磷矿化是指土壤中有机磷在微生物作用下转化为无机磷的过程。土壤

有机磷的矿化，尤其在缺磷土壤中，对磷循环及植物可利用磷的补给具有重要作用。固

定/矿化作用主要受土壤微生物活动及磷酸酶活性影响，两者随土壤碳磷比、水热条件

等因素的差异而不同(Tiessen et al., 1984; Turner and Newman, 2005)。 

1.2.4  磷赋存形态的表征 

受生物地球化学过程与人类活动的影响，风化成土过程中磷以多种形态存在，不同

磷形态决定了土壤的供磷能力及环境风险差异。因此有效准确地识别磷形态一直是土壤

化学领域颇受关注的热点。 

但目前，土壤磷形态表征方面的研究尚不完善，一方面由于土壤磷素组成本身的复

杂性和多变性，另一方面也与研究手段的局限性有关。长期以来，土壤磷形态分析多借

助于化学连续提取法，即将化学组成或分解矿物能力较为接近的化合物归为相同组分，

分别以依次渐强的化学提取剂分级提取(Hedley and Stewart, 1982)。多年来，在以化学连

续提取法研究土壤磷组分的发展过程中形成了众多适用于不同土壤类型的提取方法，但

由于提取剂缺乏专一性以及不同分级提取间的相互干扰等，该方法得到的磷组分分级仅

具有操作意义，并不能确切反映土壤磷的真实形态(Hunger et al., 2005)，这对准确评价

磷的生物有效性带来困难。 

近年来，逐渐发展起了多种技术手段来弥补这一缺陷，如基于同步辐射光源的 X 射

线吸收近边结构谱技术（XANES），在分子水平上给出目标元素周围的局部结构和化学

信息(Beauchemin et al., 2003; Toor et al., 2006; 刘瑾 et al., 2011; Prietzel et al., 2013; Zhang 

et al., 2018)，从而准确区分与不同金属氧化物相结合的磷。Hesterberg et al., 1999 发现不

同金属（Fe、Al、Ca）配位结合态磷的 K 边 XANES 谱有可识别的特征峰，证明了 XANES

技术在环境介质中磷素固态形态表征的可行性。利用不同磷化合物 K 边 XANES 谱的

指纹特征，如边前峰的位置和强度，白线峰 E0 的位置以及边后多重散射峰（图 1.4），

将样品谱与标准样品谱进行比对，可以定性分析样品中的磷形态；此外，以最小二乘方

法线性拟合（least-squares linear combination fittings, LCF）可对各种磷形态进行定量分

析(Ajiboye et al., 2007)。典型含磷化合物磷的 K 边 XANES 谱的特征峰见 4.4.2.1 节。 
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图 1. 4  磷的 K 边 XANES 谱（以 FePO4 为例） 

Figure 1.4  P K-edge X-ray adsorption near-edge structure spectrum (FePO4 as an example) 

1.2.5  风化成土过程中磷形态转化的研究现状 

土壤磷总量、形态和生物有效性随风化成土过程变化显著(如，Walker and Syers, 

1976; Crews et al., 1995; Parfitt et al., 2005; Turner et al., 2007)。风化作用导致原生矿物磷

的溶解，使得生物有效磷增加，风化导致的次生粘土矿物和铁/铝氧化物出现又通过吸

附作用降低了生物有效磷的含量；同时有机磷随腐殖质的增加而积聚，成为土壤磷的重

要成分；表现为随着时间的推移，钙结合态磷（磷灰石和其它含磷化合物）逐渐降低，

铁/铝结合态磷和有机磷逐渐增加。在风化中期土壤释放的生物有效磷最高(Walker and 

Syers, 1976)，随后由于土壤侵蚀和淋溶作用(Hedin et al., 2003)、生物固定(Walker and 

Syers, 1976; Richter et al., 2006)、新生矿物吸附和固定(Walker and Syers, 1976; Wardle et 

al., 2004)等过程，使得总磷和生物有效磷均逐渐减少，且逐步转化为难被生物所利用的

磷形态（如，被铁/铝氧化物胶膜所包蔽的有机/无机磷）(Crews et al., 1995)。Walker and 

Syers, 1976 提出了磷在风化成土作用下的转化模型，即随风化过程进行，总磷含量逐渐

降低，磷灰石等钙结合态磷逐渐溶解，非闭蓄态磷先增后降，闭蓄态磷和有机磷增加并

最终占主导。此后的诸多研究也证实了该模型的准确性(如，Crews et al., 1995; Lichter, 

1998; Wardle et al., 2004; Parfitt et al., 2005; Turner et al., 2007; Föllmi et al., 2009; Eger et 

al., 2011; Izquierdo et al., 2013)。 

近年来，随着磷形态分析技术的发展，一些学者利用磷的 K 边 XANES 技术对风化

成土过程中磷形态进行表征，也得到与化学连续提取法一致的结果。Prietzel et al., 2013

利用磷的 K 边 XANES 技术对中国海螺沟和瑞士 Damma 冰川退缩区土壤磷形态的研究
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表明，钙结合态磷和铝结合态磷是原始矿物磷，随成土作用强度增强而持续减少，铁结

合态磷和有机磷持续增加。Sato et al., 2009 利用磷的 K 边 XANES 技术对土壤生物成因

的钙结合态磷形态在大时间尺度上的转化规律进行了研究，结果表明：来源于鱼骨的生

物成因的钙结合态磷（碳酸羟基磷灰石为主）在风化成土过程中随着时间推移向溶解性

更大的钙结合态磷（如磷酸钙）转化；600-1000 年间，羟基磷灰石（占总磷的 34%，下

同）是钙结合态磷的主要形态；900-1100 年之后，磷酸三钙增加至 16%；2000 年以后

两种形态的钙结合态磷几乎消失，并伴随铁结合态磷出现；同时在整个转化过程中，溶

解态磷和有机磷相对稳定（58-65%）。可见，生物成因的钙结合态磷的消失需几千年，

较热带雨林地区地质成因的钙结合态磷的转化速度增加了十几倍。 

以上关于风化成土过程中磷素的研究均限于年代序列（chronosequence）的研究方

法，即采用一组年龄不同而其他成土因素基本相同的表层土壤（<15 cm）。然而，该方

法仅从单一因素（时间）去研究磷素的转化，而未考虑垂直方向的运移（如淋溶作用、

植物泵吸）。从作物吸收的角度来看，年代序列的研究方法只研究表层土壤，而森林生

态系统中植物根系普遍较深(Kautz et al., 2013)，故单单研究表层土中磷的形态和转化规

律是远远不够的。从陆地-水体间磷输移角度来看，由于缺少对垂直方向上的磷迁移转

化的了解，年代序列的研究方法很难评估陆地风化输入水体的磷的量及其生物有效性。

风化剖面是地表环境中广泛存在的大陆风化产物，它不仅记录了从原岩到土壤的风化过

程中磷的转化，又包含了垂直方向上磷的迁移。因此，风化剖面中磷生物地球化学循环

的研究，是探讨生态系统磷供给、建立陆地-水体间磷输移模式的重要基础。 

磷在风化剖面中的分布是不均衡的，这是生物作用（植物泵吸）、成土母质和水分

条件（淋溶作用）共同决定。因为陆地生态系统对磷的反馈仅限于土壤层，而磷来源于

母质层，从而造成了磷在垂向分布的异质性。目前对风化剖面中磷素分布及其驱动因素

的认识还很不足。有学者认为植物对磷的垂直向上迁移起决定作用(Jobbágy and Jackson, 

2001; Ippolito et al., 2010; Bullen and Chadwick, 2015, 2016)；也有研究认为土壤水分条件

是控制磷垂直分布的主要因素(Porder and Chadwick, 2009)。Amelung et al., 2015 研究发

现，总磷在剖面中呈现表层总磷含量最高，亚表层最低，B 层有所增加，而后至母质层

逐渐降低。该研究还测定了稀盐酸提取液（根据 Hedley 连续提取法）中磷酸盐的氧同

位素，结果表明剖面不同深度的稀盐酸提取态磷酸盐的来源不同，0-50 cm 深度来源于

磷的生物循环，50-80 cm 只有一小部分被微生物利用，80 cm 以下没有微生物参与。但

这些研究均未对风化剖面中磷的生物地球化学迁移转化过程及其生物有效性进行深入
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研究。 

1.3  地表风化过程中硫及其同位素研究现状 

风化壳作为水圈、生物圈、大气圈和岩石圈的交汇中心，是整个生物圈极为重要的

组成部分，也是人类关系最为密切的环境要素之一。风化成土过程中硫的来源、赋存形

态、迁移转化过程直接影响各圈层之间硫的交换和循环，而且与土壤肥力及其他一些土

壤环境过程、植物生长和地球能量变化有着密切的联系。因此，风化成土过程中硫的生

物地球化学循环及其生态、环境效应是全球变化与陆地生态系统研究的关键。 

1.3.1  风化成土过程中硫的来源、输出和分布 

在非农田陆地生态系统中，母质、大气沉降和有机质分解是风化成土过程中硫的三

大主要来源。首先，岩石或成土矿物自然风化后，其主要含硫矿物，如石膏、泻盐、芒

硝、黄铁矿、黄铜矿、辉钴矿及碳酸盐类矿物等，在通气性良好的条件下经过物理、化

学和生物风化作用，释放出水溶性硫酸根。另一个重要来源是大气干湿沉降，大气中硫

主要来自于煤和其他化石燃料的燃烧，以及火山喷发、湿地和海洋排放等自然现象

(Noggle et al., 1986)。硫素气体一部分随干湿沉降回到地面，一部分可直接被植物吸收。

每年随雨水进入土壤的硫约为 3.0-4.5 kg/hm2⋅a，而我国南方土壤可高达 6.9 kg/hm2⋅a(刘

崇群, 1995)。第三个重要来源是含硫有机质的矿化分解，土壤中含硫的动植物残体经微

生物矿化分解也会向土壤释放有机态硫。另外，农田灌溉水、施肥等也会将硫带入土壤，

是农田生态系统中硫素的重要来源(王凡 et al., 2007)。 

风化成土过程中硫也会随淋溶、径流、土壤侵蚀、气体损失和作物带走等方式输出

(黄界颍 et al., 2003)。淋溶是土壤硫流失的重要方面，主要是指硫沿土壤剖面上层移到

下层，最终进入地下水或低洼地带，多发生在高降雨区和地势不平地带，造成硫的缺失

或累积(McLaren et al., 1993)。径流输出和气体损失主要出现在刚追加过化肥或厩肥的土

壤。有研究表明，土壤是释放还原性含硫气体的重要源，发生在土壤中的氧化反应是产

生这种挥发性含硫气体的主要原因，释放的含硫气体主要有 H2S、COS（羰基硫）、DMS

（二甲基硫）、DMDS（二甲基二硫）、CS2 以及 MSH（甲硫醇）等，每年通过土壤释放

的含硫气体的量达到 7-77 Tg(S)(Aneja, 1990)。土壤中的硫主要受风和水的侵蚀，尤其

在降雨量高、树木稀少的坡地。由于化肥的施用使得作物大大增产，因此由作物带走的

硫也大幅度提高。 
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硫广泛分布在地壳中，其在岩石圈中的含量约为 600 µg/g。土壤中硫的含量变化比

较大，且受多种因素影响，其含量一般在 30-1600 µg/g 之间，其中值约为 700 µg/g。土

壤含硫量主要与成土母质、风化程度、气候、土壤质地和有机质含量等因素有关。岩浆

岩含硫量较低，沉积岩含硫量较高，矿质土壤含硫量一般在 0.1-0.5g/kg 之间，随有机质

含量增加而增加。一般有机质较丰富的土壤和石灰性土壤含硫量较高，个别有机土可高

达 5000 µg/g(刘光崧, 1996)。随着风化程度增加和有机质含量降低，土壤含硫量亦降低，

如热带地区高风化土壤，含硫量一般低于 100 µg/g。一般地，我国南方土壤含硫量在

0.001-0.072%之间，华北地区土壤含硫量高于南方土壤，其含量范围为 0.014-0.155%(孙

建中 et al., 1997)。  

1.3.2  风化成土过程中硫的形态及生物有效性 

风化成土过程中硫的形态直接影响着硫的生物有效性，并且与硫在土-水-植被-大气

中的迁移转化有着密切的关系。硫在土壤中以多种价态，多种形态存在，主要包括无机

硫和有机硫两大部分，其中约有 35-98%是以有机态存在(Howarth et al., 1992)，主要包

括碳键硫（C-S）、酯键硫（C-O-S）和未知态有机硫（UO-S）。有机硫是植物有效硫的

重要“仓库”。有机硫主要来自枯枝落叶，或者在土壤有机物的分解和腐殖化过程中形

成。 

根据土壤有机硫对还原剂的相对稳定性不同可将其分为两大组分，即 HI 酸可还原

的酯键硫和不能还原的碳键硫(Freney et al., 1975; 陈怀满, 2002)。酯键硫主要来自微生

物的合成，包含硫酸酯（C-O-S）、氨基磺酸硫（C-N-S）和 S-磺酸半胱氨酸（C-S-S）等，

这类有机硫化物的特点是 S 原子通过 O、N 等原子与 C 结合，形成 C-O-S 键或 C-N-S

键。酯键硫可以通过剧烈的物理或化学方法及酸碱处理转化为硫酸盐，土壤微生物和植

物根系也可以将酯键硫水解以提供机体所必需的硫(McGill and Cole, 1981)，因此，酯键

硫属于土壤中的活性有机硫组分，易被生物利用。土壤有机硫的另一大组分为碳键硫，

主要来自于枯枝落叶层和死亡根系(Kononova, 1975; David et al., 1984)，其特点是 S 原

子直接和 C 原子成键。碳键硫主要包含含硫氨基酸（半胱氨酸和蛋氨酸等）、硫醇（R-

C-SH）、亚砜（R-C-SO-CH3）、亚磺酸（R-C-SO-OH）和与芳香核相连的磺酸，腐殖酸

中也可能含有一些碳键硫。与酯键硫相比，碳键硫比较稳定，因此不容易被生物利用

(Fitzgerald et al., 1982)。但在一定条件下，碳键硫可以矿化为酯键硫并最终转化为无机

硫而供植物吸收利用(Freney et al., 1975; Maynard et al., 1985)。 
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土壤无机硫主要以水溶态、吸附态和难溶态硫酸盐的形式存在。在通气良好的土壤

中，无机硫主要以 SO42-的形式存在。SO42-是土壤中最容易迁移的硫的形式，它主要来

自大气干湿沉降、矿物风化和有机硫的生物代谢。水溶态 SO42-通常是植物吸收硫的主

要形态，受土地利用类型、对植物残体和大气沉降的影响，表层土壤中的水溶态 SO42-

的浓度变化很大。在酸性土壤中存在吸附态的 SO42-，尤其是含有高岭石和水化氧化铁/

铝的土壤。土壤吸附态 SO42-和水溶态 SO42-处于动态平衡之中，因此，它也是植物吸收

硫的主要形态之一。难溶态硫酸盐常见的有 CaSO4，它在石灰性土壤中常以与 CaCO3 共

沉淀或共结晶的杂质形式存在。同位素示踪研究结果表明，作物能吸收 3-11%的难溶态

硫，因此，石灰性土壤中难溶态硫酸盐也具有一定的生物有效性(陈怀满, 2002)。此外，

某些土壤还存在不溶性硫酸盐，包括钡、锶硫酸盐和基性铁、铝硫酸盐，如基性铁钾硫

酸盐[KFe3(OH)6(SO4)2]和 Fe2(SO4)3⋅5H2O(Williams, 1975)，这部分硫酸盐因难溶而难以

被生物利用。各种形式硫的比例关系受土壤类型、剖面深度、有机质含量、排水状况、

pH 值、矿物组成等影响(Edwards, 1998b; Prietzel et al., 2001; 马强, 2011)。 

1.3.3  风化成土过程中硫的转化 

硫从-2 价到+6 价，以固、液、气三种形态存在，风化成土过程中不同形态硫之间

的转化主要包括 SO42-的吸附与解吸、生物固定、无机硫的氧化还原以及有机硫的矿化

等过程（图 1.5）。 

 
图 1. 5  土壤硫循环(王凡 et al., 2007) 

Figure 1.5  Soil sulfur cycle(王凡 et al., 2007) 

无机硫的同化作用主要是指生物利用 SO42-，组成自身细胞物质的过程。由于微生

物对硫的需求量相对较小，土壤中的 SO42-只有一小部分被微生物同化吸收而转为自身

有机硫组分(Mitchell and Fuller, 1988; Edwards, 1998a)，即土壤微生物生物硫含量通常是

很低的。例如，Wu et al., 1994 调查了 14 个温带偏酸性土壤的微生物生物硫含量，其范
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围仅为微生物碳含量的 0.7-1.9%，平均为 1.2%。Banerjee et al., 1993 报道了稍高一点的

含量，为 3%的微生物碳含量。也就是说，土壤中大部分 SO42-被植物吸收或进入 SO42-

异化还原过程。 

有机硫的矿化主要是指简单有机硫化物经微生物降解形成 SO42-的过程。参与这一

过程的微生物种类很多，好氧和厌氧微生物均可以降解有机硫化物。酯键硫是有机硫中

较为活跃的组分，易于转化为无机硫酸盐而被植物吸收利用(McGill and Cole, 1981)。碳

键硫相对比较稳定，要先矿化为酯键硫后才能进一步转化为无机态硫。既不是碳键硫也

不是酯键硫的有机硫部分称为未知态有机硫或惰性硫，这部分有机硫的无机态转化尚不

清楚(Fitzgerald et al., 1982; Maynard et al., 1985; Mclaren et al., 1985)。另外，微生物矿化

酯键硫和碳键硫的驱动力是不同的，酯键硫被矿化是用于满足微生物对硫营养的需求；

而碳键硫的矿化是用于满足微生物对能量的需求，只有当微生物需要碳，并且有足量的

富硫基质存在时碳键硫的矿化才会发生。如果含硫基质不存在或难以利用，但需要碳时，

微生物会矿化含有其他元素的碳化合物(McGill and Cole, 1981; Maynard et al., 1984; 

Edwards, 1998a)。 

SO42-的吸附反应是指存在于液相中的 SO42-被土壤中的铁/铝氧化物等土壤固相所

吸附和固定(Gu et al., 2016; Wang et al., 2018)。在一些酸性土壤中吸附态 SO42-可占有相

当的比重，如 Cappellato et al., 1998 的研究表明，在总硫沉降量超过植物需硫量两倍以

上时，超过 95%的大气沉降的硫通过铁氧化物和氢氧化物吸附态的 SO42-的形式滞留在

土壤中。土壤对 SO42-的吸附可分为特异性吸附和非特异性吸附两种，不能只通过水而

解吸下来。特异性吸附主要以配位基交换为主(Parfitt and Smart, 1978)，即 SO42-取代 H2O

或 OH-与金属离子（主要是铁和铝）的氧化物或氢氧化物成键结合，吸附量与 SO42-浓

度密切相关，低浓度时主要取代 H2O，随浓度升高以取代 OH-为主，吸附量亦增加

(Rajan, 1978; Bohn et al., 1985; Harrison et al., 1989)，特异性吸附的 SO42-完全被解吸下

来是非常困难的。非特异性吸附是指 SO42-仅通过静电作用被吸附在有机物、层状硅酸

盐矿物、氧化物或氢氧化物的表面(Bohn et al., 1985)，随 pH 值降低，矿物表面的 H+增

加，吸附 SO42-能力增强，因此非特异性吸附的 SO42-可以通过增加溶液的 pH 值或者被

其它具有更强亲合势的离子解吸下来。鉴于可变电荷土壤吸附 SO42-过程中伴随有 OH-

释放和吸附物质表面负电荷的增加，一般认为土壤对 SO42-的吸附以配位基交换，即特

异性吸附为主(Johnson and Henderson, 1979; Neary et al., 1987)。土壤 SO42-配位基交换反

应的主要载体是铁/铝氧化物胶体，有机质能影响铁/铝氧化物的结晶度或竞争吸附点位
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而干扰 SO42-吸附(Rajan, 1978; 陈怀满, 2002)，因此，减少铁/铝氧化物的含量、增加有

机物也会减少 SO42-的吸附(Howarth et al., 1992)。无论是特异性还是非特异性吸附，土

壤吸附 SO42-的量均有随 pH 值升高而降低的趋势(Couto et al., 1979)，当 pH 接近 8 时，

土壤和土壤矿物表面就有可能不存在 SO42-吸附(陈怀满, 2002)。 

硫化（硫氧化）作用是指 H2S、单质硫（S0）、硫化亚铁等硫化物经化学或硫氧化细

菌作用氧化，最后生成硫酸及其盐类的过程。一般情况下，硫化物经化学氧化过程较慢，

因此土壤中的硫化反应主要是由微生物驱动的。由于土壤无氧区生成的硫化物可以向上

扩散到有氧区，因此在土壤无氧区和有氧区交界处硫氧化细菌较高 (Holmer and 

Storkholm, 2001)。 

SO42-异化还原作用是指缺氧条件下微生物以有机质为电子供体，还原硫酸盐并释

放 H2S 的过程。SO42-异化还原过程具有高度特异性，参与这一过程的微生物统称为硫

酸盐还原菌。SO42-在化学上非常稳定，在正常的自然环境条件下不能自发发生还原作

用，只有硫酸盐还原菌利用 SO42-作为最终电子受体进行异化还原用于产能。硫酸盐还

原菌在还原 SO42-过程中需要消耗有机质作为电子供体，而还原终产物 H2S 也是一种重

要的天然产物，可被氧化为单质硫，或与环境中一些活性金属离子结合形成硫化物沉淀，

所以，自然界中的硫循环往往是与其他元素（如碳、氮、铁和锰）循环耦合在一起进行

(Sørensen and Jeørgensen, 1987; Jorgensen and Bak, 1991; Holmer and Storkholm, 2001)。 

过去简单传统的化学手段已经不足以阐明硫在土壤中的来源、循环和迁移途径、转

化等过程。而硫同位素组成却蕴含着丰富的信息，如今已经被广泛的应用于风化成土过

程中硫来源和硫循环的研究中。 

1.3.4  硫同位素技术在硫循环中的应用 

自然界中硫有 4 种稳定同位素，32S，33S，34S，36S，其百分含量分别为 95.0，0.75，

4.20 和 0.017(Macnamara and Thode, 1950)。在硫同位素研究中，最常用的是 34S 和 32S

两种同位素的比值。硫同位素丰度用样品的同位素比值相对于标准样品同位素比值的千

分偏差来表示，即： 

δ 𝑆𝑆 (‰) = �
( 𝑆𝑆/ 𝑆𝑆)3234

样品

( 𝑆𝑆/ 𝑆𝑆)3234
标准

− 1�34 × 1000 

通常采用的标准为 CDT 标准，即用 Canyon Diablo 铁陨石中的陨硫铁（Troilite），

其绝对硫同位素比值 34S/32S=0.0450045±93，定义其δ34S=0‰。 
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1.3.4.1  地表风化主要储库硫同位素分布 

自然界中不同来源的硫有着不同的同位素值（图 1.6），98%的分析样品都处在-40 ~ 

40‰之间(Nielsen, 1979)。海水硫酸盐有着稳定的同位素值（20‰左右）(Thode et al., 1961; 

Sasaki, 1972)，火山活动带来的硫同位素值为-15 ~ 15‰，生物硫源同位素值大概为-25 ~ 

10‰(Krouse and Grinenko, 1991)。陆地生物新陈代谢所释放的 DMS（二甲基硫）、H2S

等含硫气体和有机硫的同位素值通常为负值，在-30 ~ 10‰之间，并且此过程中涉及同

位素的分馏作用，即植物本身富集重硫 34S，而释放的气体富集轻硫 32S。随着经济的发

展，人类活动产生的硫越来越多。特别是化石燃料的燃烧，其同位素值有较大的变化范

围，处于-30 ~ 30‰，平均值接近 0‰(Krouse and Grinenko, 1991)。其中石油中硫的

同位素值为-10 ~ 40‰。Xiao and Liu, 2011 研究显示中国煤炭中硫同位素值有较大的变

化范围，介于-15 ~ 50‰，其中将近 70%处于 0-50‰范围内。中国北方煤中硫的同位素

值+3.69‰，高于南方煤中硫的同位素值-0.32‰(Xiao et al., 2010)。 

 
图 1. 6  自然界中硫同位素组成分布(修改自 Krouse and Grinenko, 1991) 

Figure 1.6  Sulfur isotope distribution in nature (modified from Krouse and Grinenko, 1991) 

1.3.4.2  风化成土过程中硫同位素的分馏 
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风化成土过程中硫同位素组成主要由两个因素控制：不同来源（大气沉降输入、硫

化物矿物风化、有机质矿化等）的硫同位素组成的差异以及硫在循环转化过程中的同位

素分馏，这两个因素导致了土壤中δ34S 值具有较大的变化范围（-40 ~ 40‰）(Krouse and 

Grinenko, 1991)。风化成土过程中硫循环及其可能的硫同位素分馏过程见图 1.7。 

 
图 1. 7  关键带中硫循环示意图（黑色箭头表示可能有硫同位素分馏的过程）(修改自张伟, 2009) 

Figure 1.7  The sulfur cycle in the Critical Zone (Black arrows indicate the processes which may 

give rise to sulfur isotope fractionation )(modified from 张伟, 2009). 

首先，硫同位素组成可以指示硫的来源。例如，Mizota and Sasaki, 1996 分析了日本

近海地区土壤中硫的同位素组成，其值在 10.9-17.5‰之间，表明土壤硫主要来源为海洋

飞沫，而离海岸 16 km 的土壤δ34S 值介于 1.7-8.9‰，证明存在人为来源的硫的贡献；他

们还对比了土壤和硫肥中的硫同位素组成，并认为硫肥的广泛使用已经对日本和新西兰

可耕土壤中的硫同位素组成产生了影响。Schoenau and Bettany, 1989 通过测定土壤硫酸

根的硫同位素值发现，有机硫是发育不良土壤中硫的主要来源，而对于发育良好的土壤，

大气硫则是其主要来源。Prietzel et al., 2004 采集加拿大 Alberta 一个酸性气体处理厂附

近的土壤样品，测定了土壤中硫的同位素组成认为森林土壤中的总硫大部分来自酸气处

理厂，导致土壤酸化、可交换 Ca2+和 Mg2+亏损 50%以及氮退化。很多研究还发现，通

过地表水输出的硫明显超过了大气沉降输入的硫(Driscoll et al., 1998; Mitchell et al., 

2001)。这部分额外的硫可以来自岩石矿物，或者来自土壤，稳定硫同位素组成可以用

来区分这两种潜在的硫源。通过测定土壤有机硫和无机硫的δ34S 值，可以指示过量的硫
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究竟来自先前吸附的 SO42-的解吸还是来自以有机硫循环的硫(Novák et al., 2000)。郭庆

军 et al., 2011 通过测定首钢工业区和城郊土壤中不同形态硫同位素组成差异，认为煤

渣和燃煤排放的烟尘颗粒物、雨水、石膏溶解等可能是工业区土壤中不同形态硫主要来

源之一，而自然剖面土壤中雨水沉降和生物成因硫可能是其硫的主要来源。 

其次，硫同位素组成也有助于认识复杂的硫循环过程。首先，有机硫矿化过程也可

产生明显的硫同位素分馏。随着矿化产生的贫 34S 的硫酸盐被淋溶迁移至下层或带出土

壤，淋滤剩下的有机硫组分明显富集 34S。很多研究表明土壤总硫的同位素组成随剖面

加深而增加是由有机硫的矿化造成的(Mayer et al., 1995a; Novák et al., 1996; Novak et al., 

2003)。其次，SO42-在厌氧微生物（如硫酸盐还原菌）的作用下被异化还原为硫化物，

在这个过程中由于 32S-O 键比 34S-O 键更容易破裂，导致 34S 在剩余 SO42-中富集，而 32S

则在硫化物中富集。这种生物动力学效应导致硫循环过程中较大的同位素分馏(Krouse 

and Grinenko, 1991)。此外，土壤中 SO42-的吸附/解吸和含硫矿物的风化作用几乎不会引

起硫同位素的分馏(Van Stempvoort et al., 1990; Norman et al., 2002a)。植物对 SO42-的同

化还原仅能导致轻微的同位素分馏(Krouse and Grinenko, 1991; Novák et al., 2001)。 

另外，硫同位素组成还可以指示硫在土壤中的迁移转化。由于硫酸盐异化还原和有

机硫矿化均有明显的硫同位素分馏，通过测定硫酸盐、硫酸盐异化还原产物以及有机硫

的δ34S 值，可以很好的示踪土壤硫与深度相关的氧化/还原和同化/矿化过程。同时土壤

硫同位素组成的深度变化也能示踪各形态硫在土壤中的迁移过程，如 SO42-在剖面中的

淋溶迁移。土壤缺氧环境中 SO42-异化还原将导致δ34S 值随着土壤深度不同而不同。

Krouse and Grinenko, 1991 对泥炭的研究发现，1.2 m 深处，黄铁矿是硫的主要存在形

态，δ34S 值接近-24‰；当向上接近表面有氧环境时，单质硫成为主要的硫形态，δ34S 值

在-28‰~-30‰之间；泥炭表层硫酸盐的δ34S 值接近-33‰，硫同位素的这种分布特征是

由一系列 SO42-异化还原的同位素分馏效应造成的。除 SO42-异化还原以外，有机硫矿化

也会影响硫的同位素组成(Khademi et al., 1997)，对德国(Mayer et al., 1995a; Mayer et al., 

1995b; Alewell and Gehre, 1999)、捷克(Novák et al., 1996; Novák et al., 2000)、挪威

(Torssander and Morth, 1998)、美国东北部(Fuller et al., 1986; Alewell et al., 1999)的研究

表明，山地土壤溶液中 SO42-的δ34S 值一般低于穿冠水中 SO42-的δ34S 值，这说明有机硫

矿化可能是土壤溶液中 SO42-的来源，因为土壤微生物总是优先利用 32S 原子。一般情

况下，学者们都认为土壤溶液中较低的δ34S 值及有机/无机硫之间不同的硫同位素组成

只能用硫在土壤中的同化/矿化过程来解释(Krouse and Grinenko, 1991; Novák et al., 2000; 
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Alewell and Novak, 2001)。 

目前研究者多关注酸沉降对森林土壤硫循环以及土壤酸化的环境效应问题(Novák 

et al., 1996; Novák et al., 2000; Novak et al., 2003; Prietzel et al., 2004)，而对其他地表生态

系统的研究较少。花岗岩类岩石是大陆上分布最广泛的岩石之一，是构成大陆地壳的重

要组成部分。我国的花岗岩类岩石出露面积达 86×104 km2，约占全国陆地面积的 9%(洪

大卫 et al., 2007)。普遍认为花岗岩发育的土壤易发生缺硫现象(陶其骧 et al., 2001)，从

而影响地表生态系统。但是，目前对花岗岩发育的土壤中硫的生物地球化学迁移转化过

程及其环境效应的研究是不足的。 

1.4  研究目标和内容 

本论文以相似地形地貌环境下的花岗岩风化剖面为研究对象，选取八个位于不同气

候带的风化剖面，研究花岗岩风化和成土过程中的磷和硫的地球化学行为及其控制因素

和机理。针对磷素的研究，主要利用化学提取法和同步辐射 X 射线吸收光谱技术，研

究上述剖面中磷的形态及其生物可利用性，揭示风化成土过程中磷形态转化过程，并结

合气候条件探讨气候对磷形态转化的影响机制。针对硫素，通过测定风化剖面中硫的赋

存形态及其同位素组成，研究风化剖面中硫的生物地球化学循环过程，并结合气候条件

探讨气候因素影响下硫循环的演化及其控制机理。具体内容如下： 

（1）典型花岗岩风化剖面中磷的地球化学行为及其影响因素讨论 

选择处于中温带气候区的花岗岩风化剖面作为典型剖面，通过对剖面样品磷形态的

分析，结合剖面的物质的来源、理化性质、矿物学性质、常量元素等，揭示风化成土过

程中磷的迁移转化过程；并结合土壤理化性质，探讨不同物理化学条件对土壤磷的生物

地球化学循环的控制过程和制约机理。 

（2）不同气候带花岗岩风化剖面中磷分布规律 

选择处于中温带、暖温带、热带气候区的三个花岗岩风化剖面，结合气候条件分析

不同气候带风化过程中形态磷的分布特征及其差异，讨论气候因素与它们的之间的关系

及其影响机制。 

（3）典型花岗岩风化剖面中硫循环及其影响因素讨论 

选择硫污染较严重的东南沿海地区（江西）剖面序列进行硫形态及其同位素研究，

通过分析风化剖面总硫和各形态硫的含量及其同位素组成深度变化特征，揭示风化壳中

的硫的来源及迁移转化过程，有助于加深对风化成土过程中硫循环的认识。  
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（4）不同气候带花岗岩风化剖面总硫及其同位素分布规律讨论 

选择处于中温带、亚热带、热带气候区的四个花岗岩风化剖面，通过分析风化剖面

中的总硫含量及其同位素，，结合气候条件分析不同气候带风化过程中硫含量及其同位

素的分布特征，讨论气候因素与它们的之间的关系及其影响机制。 
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第 2 章  研究区概况 

2.1  研究区域地质与地理概况 

本研究的研究对象为我国东部 4 个气候带中的 8 个花岗岩风化壳。其中包括

处于中温带的内蒙古鄂伦春自治旗乌鲁布铁镇（NMG）和吉林敦化（CBS）；处

于暖温带的河北秦皇岛（QHD）；处于亚热带的江西龙南（JLN-S1、S2、S3、S4）；

和处于热带的海南乐东（HN）等地的共计 8 个花岗岩风化壳剖面。 

表 2. 1  风化剖面地理景观特征 

Table 2.1  Geographic landscape characteristics of weathering profiles 

剖面代号 剖面地点 MAP* 

(mm) 

MAT* 

(°C) 

气候类型 地貌 坡度

(°) 

植被类型 

NMG 内蒙古鄂伦春自

治旗乌鲁布铁镇 

460-493 -2.7~0.8 中温带季风性 山地 ~5 红松阔叶混交林 

CBS 吉林敦化 550-630 2.6 中温带季风性 山地 ~3 红松阔叶混交林 

QHD 河北秦皇岛 698 11.2 暖温带季风性 沿海平原 ~2 落叶阔叶林 

JLN-S1、

S2、S3、S4 

江西龙南 1510 18.9 亚热带季风性 丘陵 3~25 常绿阔叶林 

HN 海南乐东 1600 24 热带季风 丘陵 ~3 山地雨林 

*MAP：年均降雨量；MAT：年均气温。 

*MAP: mean annual precipitation. MAT: mean annual temperature. 

2.1.1  内蒙古鄂伦春地质与地理概况 

内蒙古鄂伦春自治旗乌鲁布铁镇位于大兴安岭东坡。地处兴安地块的东南缘，

东临松嫩地块，嫩江断裂的西缘，属于大兴安岭成矿带北段。在古生代晚期和中

生代岩浆侵入活动强烈，并伴随着大量的火山喷发。特别是在华力西期，由于西

伯利亚古板块与中朝古板块之间的地壳运动形成的岩浆活动导致了大量的花岗

岩类侵入地层，形成大规模的华力西期花岗质岩浆侵位。 

内蒙古剖面（以下简称 NMG 剖面）位于大兴安岭主脊断裂和鄂伦春-头道桥

断裂东侧，天山-内蒙-兴安地槽褶皱大区，东乌珠穆沁旗华里西褶皱带，伊尔斯

-加格达奇复背斜中，大兴安岭 NNE 隆起带的东侧。该地层主要由晚古生代中酸

性花岗质岩体组成，沿大兴安岭主脊分布，是大兴安岭火山-侵入带的主要组成
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部分(佘宏全 et al., 2009)。采样点南部发育有一些小型的褶曲及断裂构造。采样

点位于岩体东侧，该岩体东侧与白垩系甘河组地层侵入接触。采样点基岩为华力

西中晚期花岗岩。根据黑云母 K-Ar 法测得岩体年龄约为 300-328 Ma（中国地

质科学院地质研究所中国地质图集）。 

研究区整体属低山丘陵区。乌鲁布铁镇属于中温带半湿润季风气候。气候寒

冷，年均气温在-2.7~0.8℃之间，冬季寒冷漫长，夏季炎热短暂，且寒暑变化悬

殊，冬季最低气温达-35°C，夏季最高达 35°C。结冰期一般由 10 月至翌年 4 月

末，长达 6 个月，解冻期为 5 月至 9 月，无霜期平均 95 天。年降水量 460-493 

mm。 

 
图 2. 1  内蒙古鄂伦春采样点地质简图 

Figure 2.1  Schematic geologic map of the NMG profile, Inner Mongolia, China. Inset 

shows the location of the profile in China. 

2.1.2  吉林敦化地质与地理概况 

吉林敦化位于长白山北坡，地处天山-兴蒙造山系东段、佳木斯-兴凯地块西

部、敦化-密山断裂与西拉木伦-长春缝合线交汇地带。区内构造运动剧烈，大量

的新生代玄武岩喷发。45 Ma 出现小规模的拉斑玄武岩喷溢；11-7 Ma 出现大量

的碱性玄武岩喷溢。区内出露大面积新生代玄武岩与中生代花岗岩，以及少量的

中生代地层。长白山剖面（以下简称 CBS 剖面）位于敦化东南部的花岗岩岩体

上，该岩体形成时间为 200-130 Ma(李春锋 et al., 2006)。 

研究区内山峰海拔主要为 600~700 m，为低中山-中山区。区内植被覆盖率

90%以上，为红松阔叶混交林。研究区属于中温带湿润季风气候，冬季漫长寒冷，

夏季短而炎热，1 月份最低气温达-30.4°C，7 月最高气温达 34.3°C，年均气温
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2.6°C。年降水量 550-630 mm，雨量多集中在 6-9 月。11 月到次年 4 月为冷冻期，

冻土深 0.5-1.5 m，11 月到次年 4 月为积雪期，积雪约厚 0.3-1.2 m。 

 
图 2. 2  吉林敦化采样点地质简图 

Figure 2.2  Schematic geologic map of the CBS profile, Jilin, China. Inset shows the 

location of the profile in China. 

2.1.3  秦皇岛地质与地理概况 

秦皇岛地区位于河北省东北部，东接辽宁，北邻承德，西倚唐山，南连渤海，

海岸线长 113 千米，水域面积 1 万多平方公里。总的地势北高南低，北部为燕山

山脉东段，南部为华北平原北端的滨海冲积平原。秦皇岛地区地质构造复杂，断

裂发育，主要包括纬向构造、新华夏构造、华夏构造三大构造体系。 

秦皇岛剖面（以下简称 QHD 剖面）位于秦皇岛市北戴河燕山大学北侧公路

旁小山坡处，剖面近南北走向（图 2.3）。基岩为新太古代微斜长石花岗岩，主要

矿物为微斜长石（34%~61%）、钠长石（25%~32%）、石英（26%~31%）、斜长石

（5%~7%）、黑云母（1%~8%），副矿物为白云母、绿帘石等(熊志方 and 龚一鸣, 

2006)。根据 207Pb/206Pb 测年法得出的基岩年龄约为 2500 Ma。  

研究区周围地貌类型为沿海平原，海拔 25 m。研究区处于中纬度地带，属于

暖温带半湿润季风气候。主要特征是四季分明，光照充足，水热资源丰富。年均

气温 11.2°C。年降水量为 400-1000 mm，年均降雨量为 698 mm，多集中于 7-8

月份，可达年降水量的 70%，山洪也多集中在这个季节。主要风向受季风影响，

夏季多西南风，冬春季多东北风。除季风外，还有台风影响。由于本区风向常是

西南，强风向是东北，故海岸侵蚀、堆积和滨岸沙丘堆积方向均与风向一致。 
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图 2. 3  秦皇岛采样点地质简图 

Figure 2.3  Schematic geologic map of the QHD profile, Hebei, China. Inset shows the 

location of the profile in China. 

2.1.4  江西龙南地质与地理概况 

龙南县位于江西赣州地区的最南端，地处南岭东西复杂构造带的东段北侧，

武夷山北北东向复式隆起带西侧。东邻武夷山（福建），南接九连山（广东），西

靠诸广山、万洋山（湖南），北与井冈山、抚州两地区相依。在漫长的地质历史

发展过程中，区内构造运动剧烈，岩浆活动频繁。除志留系外，各时代地层均有

分布，因加里东运动的影响，本区下古生代地层产生区域变质作用。但在不同地

段，构造运动的强度，岩浆岩分布特点，以及地层组合形式均有所不同。 

江西剖面（以下简称 JLN 剖面）位于龙南县北部陂头岩体，该岩体受南岭

EW 向构造带控制，是南岭花岗岩带北带东段的组成部分。岩体呈岩基产出，出

露面积 400 km2 以上（图 2.4）。岩体主要岩性为钾长花岗岩。矿物组成为石英（20-

39%），钾长石（58-66%），斜长石（12-22%），黑云母（1-3%）及少量锆石、磁

铁矿。黑云母和角闪石的结晶明显晚于长石和石英，呈填隙物充填于它们的颗粒

之间。中粒似斑状结构，块状构造。采样点位于岩体南侧，南侧多与泥盆-三叠系

地层侵入接触。围岩主要为碎屑岩类及碳酸盐岩。该岩体全岩-矿物 Rb-Sr 等时

线年龄为 178.2 ± 0.84 Ma，为燕山早期 A 型花岗岩(范春方 and 陈培荣, 2000)。 

研究区整体地貌以低山、丘陵为主，这两种地貌基本上沿北东-南西方向相

间分布。研究区平均海拔 300-400 m，地势较为平缓。龙南县县境处于中纬度偏

南区，属典型的亚热带湿润季风气候。年平均气温 18.9°C，一月平均气温 8.3°C，

七月平均气温 27.4°C。年均降水量 1510 mm 左右，降水季节分配不均，全年降

水 50%以上集中在 4-7 月。无霜期 280 天。气候温暖湿润，植被发育良好。温湿
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的气候条件和低缓的丘陵地貌有利于化学风化作用长期持续稳定地进行，导致该

地区各类风化壳广泛分布。该地区山地、丘陵土壤以红黄壤和红壤为主，河谷盆

地多冲积土。 

 
图 2. 4  江西龙南采样点地质简图 

Figure 2.4  Schematic geologic map of the JLN-S1, S2, S3 and S4 profiles, Jiangxi, China. 

Inset shows the location of the profile in China. 

我们在江西龙南县采集了发育于低缓山坡上的一个花岗岩岩风化剖面和土

壤序列作为研究对象（图 2.5）。从山脚到山顶的相对高差只有三十余米。山脚为

一个高十米，垂直分带性良好的花岗岩风化剖面 JLN-S1，以及沿坡向山脊顶部

方向的三个土壤剖面 JLN-S2，JLN-S3，JLN-S4 组成的花岗岩风化和成土剖面序

列。 
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图 2. 5  江西省龙南县花岗岩剖面序列采集点示意图 

Figure 2.5  The site location map of a series of weathering profiles distributed along a 

sloping ridgeline located in Longnan, Jiangxi, China. 

2.1.5  海南乐东地质与地理概况 

海南岛位于位于太平洋板块、印度-澳大利亚板块和欧亚板块三叉结合的位

置，受太平洋构造域和特提斯构造域两大地球动力学系统控制。海南岛岩浆活动

强烈，岩浆岩分布广泛，具有多期次活动特征。 侵入岩占全岛面积的 51%，喷

出岩占全岛面积的 13%；侵入岩以中-酸性岩为主，其中以海西-印支期花岗岩类

分布最为广泛，占全岛面积的 40%；其次为燕山晚期的花岗岩类，岩性主要为花

岗闪长岩和黑云母二长花岗岩，喷出岩以新生代玄武岩为主，主要分布在王五-

文教断裂以北。 

海南剖面（以下简称 HN 剖面）位于海南乐东地区南部志仲岩体西侧（图
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2.6）。 该岩体形成于早二叠世晚期，呈北东东向展布，侵入下志留统空列村组，

北侧和南侧分别被印支晚期及燕山晚期花岗岩侵入。岩体 U-Pb 年龄为 272 Ma。

采样点基岩岩性为黑云母二长花岗岩，中细粒似斑状花岗结构，斑晶为钾长石，

其主要矿物组成包括有石英（~28%）、钾长石（~35%）、斜长石（~28%）、黑云

母（~7%）、角闪石（~2%），副矿物为榍石、锆石、磷灰石(云平 et al., 2005; 温

淑女 et al., 2013)。 

乐东黎族自治县位于海南省西南部，东和东北与五指山市、白沙县接壤，东

南与三亚市交界，北与东方市、昌江县毗邻，西南临南海。区内气候条件好，属

热带季风气候， 土地资源丰富。年平均温度 24°C，年降水量 1600 mm，光照充

足，热量丰富，雨量充沛，轻风无霜，农作物一年可三熟。全县土地面积大、土

质肥沃，耕地面积 45.5 万亩，可开发利用土地面积 90 多万亩。 

 
图 2. 6  海南乐东采样点地质简图 

Figure 2.6  Schematic geologic map of the HN profile, Hainan, China. Inset shows the 

location of the profile in China. 
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2.2  土壤发生学特性分析 

在土壤形成以后，各土层在组成和性质上是不同的，所以，反映在剖面特征

上，各层也是有差别的。土壤重要的特征有：土壤颜色、结构和质地等。研究剖

面的土层组成、形态特征以及土壤基本理化性质见表 2.2。除 HN 剖面外，其余

研究剖面的发生学层次均为 A-B-C 结构，发生层次清晰。 

土壤颜色与土壤中的腐殖质含量、水分含量、暗色矿物（如氧化铁、氧化锰、

黑云母等）含量、浅色矿物含量（如二氧化硅、氧化铝、碳酸钙等）含量密切相

关。因此，土壤颜色可以反映土壤内在物质组成和性质的变化，它是划分土壤层

次、研究土壤性质的重要依据。本文土壤颜色以 Munsell 比色卡比色，使用色调、

明度（亮度）、彩度（饱和度）三个属性来表示土壤颜色。5 个剖面的表层土壤（A

层和部分 B 层）较于深层土壤较深，主要以黑棕色、暗灰棕色和暗红棕色为主，

明度色度普遍较小，集中在 1-4 之间，颜色较暗。深层土壤（部分 B 层和 C 层）

土壤湿态颜色色调主要是 7.5YR 的黄橙色，明度在 4-5 之间，个别剖面的 C 层

色调为 10YR，土壤呈黄棕色。虽然不同气候带发育得到的土壤剖面颜色相差较

大，但绝大多数的土壤剖面随深度的增加其颜色逐渐变浅、变亮，即表层颜色较

深，深层颜色较浅。考虑到土壤表层有机质含量较高，可能是导致表层土壤颜色

较深的原因之一。 

土壤结构是土壤固相颗粒排列方式、孔隙性和稳定性的综合表现。5 个研究

剖面多数土层呈团粒状结构，即土壤团聚体呈不规则球形，直径在 0.5-5 mm 之

间，实际上它是一种微团聚体，有一定调节土壤水、肥、气、热的能力，多形成

于腐殖质含量较高的土壤上。5 个剖面表层土壤都发育良好，土壤层（土壤层为

A 层与 B 层厚度之和，下同）厚度 ≥ 45 cm。剖面从北到南土壤层厚度加深，

NMG、CBS、QHD、JLN、HN 剖面土壤层厚度分别为 45cm、100 cm、110 cm、

190 cm，这是由于从北到南，气温和降水增加，剖面发育增强的缘故。 

土壤质地是不同大小的土壤颗粒的组成，它是重要的土壤物理性状之一，直

接关系到土壤保肥、供肥性能，并与土壤通气、持水、水分渗入和热量状况等均

有紧密的联系。本文参考美国农部制的土壤质地系统来命名。5 个研究剖面土壤

质地多数为壤土，壤土粗细搭配适中，既有较好的保水保肥性能，又有量好的通

透性，抗逆性强。 

5 个研究剖面的部分理化性质，主要有以下特点：（1）土壤 pH 在 3.3-6.8 之
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间，总体呈弱酸性；（2）土壤表层疏松，下覆土壤容重普遍高于表层土壤容重。

关于土壤理化性质的具体分析见 5.4.1 和 7.3 节。 

表 2. 2  土壤剖面主要形态特征 

Table 2.2  Main morphological characteristics of soil profiles 

剖面号 发生层 深度 

(cm) 

颜色（润态） 质地 结构 容重 

(g/cm3) 

pH 

NMG A 0-10 Black (10YR 2/1) 砂质壤土 团粒 1.0 5.2-6.2 

Bw1 10-25 Brown (7.5YR 3/4) 砂质壤土 团粒 1.1 4.8 

Bw2 25-35 Strong brown (7.5YR 4/4) 砂质壤土 团粒 1.2 4.8-5.9 

BC 35-45 Strong brown (7.5YR 4/4) 壤质砂土 团块 1.5 6.2 

C1 45-150 Strong brown (7.5YR 4/4) 壤质砂土 团块 1.6 6.2-6.9 

C2 150-300+ Strong brown (7.5YR 4/4) 砂土 无结构 - 6.2-6.9 

CBS A 0-20 Very dark brown (10YR 

2/2) 

壤土 团粒 0.89 5.3-5.5 

 Bw1 20-30 Very dark grayish brown 

(10YR 3/2) 

壤土 团粒 1.28 5.0 

 Bw2 30-60 Strong brown (7.5YR 4/6) 砂质壤土 团粒 - 5.1 

 BC 60-100 Strong brown (7.5YR 5/6) 壤质砂土 团块 - 5.2-5.6 

 C 100-250 Light yellowish brown 

(10YR 6/4) 

壤质砂土 无结构 - 5.5-6.2 

QHD A 0-10 Dark reddish brown (5YR 

3/2) 

壤土 团粒 1.34 6.09 

 Bw1 10-30 Very dark grayish brown 

(5YRYR 3/4) 

粉质壤土 团粒 1.26 5.5-5.0 

 Bw2 30-60 Strong brown (7.5YR 4/6) 粉质壤土 团粒 1.12 6.3-6.7 

 Bw3 60-110 Strong brown (7.5YR 5/6) 粉质壤土 团粒 1.37 6.6-6.8 

 C1 110-190 Strong brown (7.5YR 4/6) 砂质壤土 团粒 - 6.3-6.7 

 C2 190-360+ Strong brown (7.5YR 5/6) 壤质砂土 无结构 - 6.3 
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续表 

剖面号 发生层 深度 

(cm) 

颜色（润态） 质地 结构 容重 

(g/cm3) 

pH 

JLN-S1 A 0-20 Very dark brown (10YR 

2/2) 

壤土 团粒 0.9 4.65 

BA 20-30 Brown (7.5YR 4/4) 壤土 团粒 1.25 4.75 

Bt1 30-70 Yellowish red (5YR 4/6) 粘质壤土 团粒 1.34 4.9-5.1 

Bt2 70-100 Yellowish red (5YR 5/8) 壤土 团粒 1.44 5.2-5.3 

Bt3 100-170 Strong brown (7.5YR 5/8) 壤土 团粒 1.36 5.3-5.5 

BC 170-190 Strong brown (7.5YR 5/8) 壤土 团粒 1.42 5.5-5.6 

C1 190-360 Strong brown (7.5YR 5/6) 砂质壤土 团块 - 5.7-6.2 

C2 360-

1000+ 

Dark yellowish brown 

(10YR 4/4) 

砂土 无结构 - 5.9-6.7 

JLN-S2 A 0-5 Dark brown (7.5YR 3/2) - - 0.75 4.84 

BA 5-15 Dark brown (7.5YR 3/4) - - 1.29 4.7 

Bt1 15-60 Strong brown (7.5YR 4/6) - - 1.35 4.9-5.3 

Bt2 60-120 Strong brown (7.5YR 5/8) - - 1.33 5.3-5.5 

JLN-S3 A 0-5 Dark brown (7.5YR 3/3) - - 0.95 4.76 

Bt1 5-40 Strong brown (7.5YR 4/6) - - 1.2 4.9-5.6 

Bt2 40-120 Strong brown (7.5YR 4/6) - - - 5.5-5.8 

JLN-S4 A 0-5 Dark reddish brown (5YR 

3/4) 

- - 1.15 4.54 

Bt1 5-30 Yellowish red (5YR 4/6) - - 1.25 4.6-4.8 

Bt2 30-120 Yellowish red (5YR 5/8) - - 1.3 5.0-5.2 

HN A 0-10 Strong brown (7.5YR 4/6) - - 1.36 5.76 

Bt1 10-85 Yellowish red (5YR 4/6) - - 1.32 3.4-4.0 

Bt2 85-270 Yellowish red (5YR 4/6) - - 1.6 4.7-5.7 

BC 270-700 Strong brown (5YR 6/8) - - 1.4 5.2-5.6 
-: 未测。 

-: no measure.
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第 3 章  材料与方法 

3.1  样品采集 

我们东部自北向南可分为五个气候带，分别为寒温带、中温带、暖温带、亚

热带和热带。以此气候分带为基础，根据我们东部地区花岗岩的区域分布特征，

本研究分别采集了处于中温带气候区的 NMG 剖面和 CBS 剖面，处于暖温带气

候区的 QHD 剖面，处于亚热带气候区的 JLN 剖面（JLN-S1、S2、S3、S4），以

及处于热带气候区的 HN 剖面的共计 8 个花岗岩风化剖面。共计 200 余个样品，

基岩样品 7 个。采样点位置分布如图 3.1。 

所有风化剖面的采集均为自上而下连续采集，以不同风化带为基础，选择适

当的采样间隔（上部 10 m，中部 20 cm，下部 50 cm）进行采样。采集的样品均

用布制样品袋封存运回。 

 
图 3. 1  中国花岗岩与气候带分布示意图及采样点位置图 

Figure 3.1 Schematic diagram of the distribution of granite and climatic zones in China and 

location of sampling sites 
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3.2  样品处理与测试方法 

土壤层样品经自然风干清除大石砾和肉眼可见的凋落物后，粗磨过 10 目

（2mm）筛，用四分法缩分，一份取适量用于土壤 pH 值的测定，其余三份混合

后继续缩分，将缩分得到的样品用玛瑙研钵充分磨制，过 100 目筛，缩分出的

土样待用，剩余样品继续磨制，过 200 目筛，缩分出 30g 待用，其余样品装袋，

干燥保存备用。C 层样品不过 10 目筛，取原样分别研磨至 100 目和 200 目待用。

基岩样品用地质锤敲碎，取内部新鲜部分磨制至 200 目待用。 

3.2.1  基本物理化学性质 

土壤 pH 值采用无 CO2 去离子水浸提，水土比为 2.5:1 电极法测定；容重采

用环刀法测定(刘光崧, 1996)。土壤粒度分析采用 Mastersizer 2000 （Malvern, UK）

激光粒度仪进行测定。该仪器的测试粒度范围为 0.02-2000 µm，多次重复测量误

差<3%。 

有机碳含量测定：称取 1.00 g 过 100 目筛的土样于 50 mL 离心管中，加入

0.5 mol/L 盐酸溶液 20 mL，浸泡 24 h，其间每 8 h 摇动一次，以去除土壤中的碳

酸盐，然后用去离子水洗涤至中性并 60ºC 烘干，研磨后用元素分析仪（Vario 

Macro Cube, ELEMENTAR）测定土样有机碳含量。 

3.2.2  常量元素分析 

采用 X 射线荧光光谱仪（X-ray Fluorescence, XRF）测定样品的常量元素，

包括 SiO2、Al2O3、FeOT、P2O5、TiO2、CaO、MgO、K2O、Na2O、MnO 和烧失

量等十一个指标。标样为中国国家一级岩石标准 GBW07101-07114，GBW07295-

07429。 

由于磷元素含量低，多数样品的磷含量低于 XRF 检测限。所以磷含量采用

偏硼酸锂熔融后用电感耦合等离子体发射光谱仪（Inductively Coupled Plasma 

Optical Emission Spectrometer, ICP-OES）测定其浓度。 

3.2.3  不同形态铁/铝氧化物的测定 

土样先用草酸铵法(Schwertmann, 1964)提取无定形铁/铝氧化物（Feo、Alo），

随后用连二亚硫酸钠-柠檬酸钠法(Holmgren, 1967)提取晶质铁/铝氧化物（Fed、

Ald）。具体步骤如下：0.5 g 土样（<100 目）置于含 30 mL 0.175 M 草酸铵溶液
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的离心管中，避光振荡 2 h 后以 5000 × g 离心 30 min，分离上清液用于测定 Po、

Feo 和 Alo。土样残渣中继续加入 0.5g 连二亚硫酸钠、6.5 g 柠檬酸钠和 30 mL 去

离子水，振荡过夜（16 h）后离心，分离上清液用于测定 Pd、Fed 和 Ald。两步提

取液中 P、Al 和 Fe 的测定均采用 ICP-OES。无定形与晶质铁/铝氧化物含量之和

即为游离态铁/铝氧化物。 

3.2.4  全样和可交换态阳离子的锶同位素组成分析 

土壤（岩石）样品消解：称取适量的过 200 目筛的样品（一般为 50 mg）置

于聚四氟乙烯消解罐中，用二次纯化的硝酸和氢氟酸混合酸液密闭消解后，赶酸，

用 2%HNO3 定容至 15 mL。其中 7.5 mL 用于主微量元素的测定，剩余 7.5mL 用

于锶同位素的分析。 

可交换态锶的提取：取 3.00 g 过 10 目筛的土壤样品与 30 mL 1mol/L 中性乙

酸铵溶液混合，振荡过夜后离心，上清液用 0.45 µm 的醋酸纤维膜过滤。将滤液

蒸干，用 2%HNO3 定容至 20 mL。其中 5 mL 用 ICP-OES 测定可交换态阳离子浓

度（包括锶），剩余 15 mL 用于锶同位素的分析。 

锶（Sr）同位素组成分析的样品预处理需在 2000 级超净实验室中进行，以

上两种清液在聚四氟乙烯烧杯中蒸干，经再生好的阳离子交换树脂（AG-500W-

X8）柱分析纯化后，用多接收电感耦合等离子体质谱（Multiple Collector 

Inductively Coupled Plasma Mass Spectrometry, MC-ICP-MS）测试 Sr 同位素

（87Sr/86Sr），采用 NBS987 锶标准检测仪器漂移，样品测试期间，NBS987 的平

均 87Sr/86Sr 比值为 0.710235±0.000014（±2r，n = 26）。 

3.2.5  磷形态分析 

3.2.5.1  Hedley 磷分级方法 

土壤磷组分采用修正的Hedley连续提取法(Tiessen and Moir, 1993)的基础上，

参考 He et al., 2006 的研究方法，增加了盐酸态有机磷的分级测定。土壤磷组分

分析流程如图 3.2 所示。该分级方法操作较为简易，但耗时较长。具体操作步骤

如下：第一天，称取 0.5 g 土（< 100 目）于 50 mL 离心管中，加入 30 mL 去离

子水和 2 片 HCO3-饱和的阴离子交换树脂膜（9 mm × 62 mm），在室温下振荡过

夜（16 h）；第二天，取出树脂膜后，将离心管在 0°C 下离心 30 min（5000 × g）

后过滤，再加入 30 mL 0.5 M NaHCO3 溶液后振荡过夜（16 h）；第三天，离心过
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滤，再加入 30 mL 0.1 M NaOH 溶液后振荡过夜（16 h）；第四天，离心过滤，再

加入 30 mL 1 M HCl 溶液后振荡过夜（16 h）。第五天，离心过滤，再加入 10 mL

浓盐酸，置于 80°C 水浴中，10 min 后再加入 5 mL 浓盐酸，放置 1 h，期间每 15 

min 涡旋一次，冷却后离心过滤，残留的土样用超纯水清洗两次，合并上清液。 

传统的 Tiessen 法不测定 DHCl 提取液中的有机磷，但本论文中增加了 DHCl-

Po 的测定，并在 DHCl 提取液中的检测出有机磷。树脂膜上的无机磷用 0.5 M 

HCl 交换振荡提取测定。上述滤液采用钼锑抗比色法测定溶液中的磷即为无机磷，

然后再将 NaHCO3 和 NaOH 剩余的过滤液经过硫酸铵-硫酸消化后再用钼锑抗比

色法测定溶液中的磷即为总磷。对 DHCl 和 CHCl 提取液用 ICP-OES 测定溶液中

的总磷含量。各形态的总磷和无机磷含量的差值为对应形态的有机磷的浓度，分

别为：NaHCO3-Po，NaOH-Po，DHCl-Po 和 CHCl-Po。残渣经偏硼酸锂熔融后

(Robertson et al., 1999)溶于 5%王水中，通过 ICP-OES 测定总磷含量。各步提取

磷形态分别为树脂提取态磷（Resin-P）、碳酸氢钠提取态磷（NaHCO3-P）、氢氧

化钠提取态磷（NaOH-P）、稀盐酸提取态磷（DHCl-P）、浓盐酸提取态磷（CHCl-

P）、残渣态 P。 

 
图 3. 2  土壤形态磷连续提取法(修改自 Tiessen and Moir, 1993) 

Figure 3.2  Flow chart of the sequential extractions (modified from Tiessen and Moir, 1993) 

3.2.5.2  磷的 K 边 X 射线吸收谱（XANES）分析 
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本论文中所有样品的X射线吸收谱都是在加拿大光源（Canadian Light Source, 

CLS）SXRMB（Soft X-ray Microcharacterization Beamline 06B1-1）站线测试获得。

CLS 的储存环中电子能为 2.9 GeV，最大束流强度为 250 mA。选取如下含磷标

准样品：弱结晶磷灰石、水铁矿吸附态磷、磷酸铁（FePO4）、高岭石吸附态磷、

植酸。磷标准样品谱以电子产额模式采集。土壤样品以部分荧光模式（四元素荧

光探测器）采集磷的K 边XANES 谱。所有样品和标样谱多次扫描取平均。XANES

谱以 Athena 去背景，归一，以标样谱对边前 10 eV 至边后 30 eV 的样品谱进行

线性拟合。用 Origin 软件绘制堆叠的磷 K 边 XANES 图谱。 

3.2.6  硫形态及同位素组成的分析 

硫形态分析流程如图 3.3 所示。 

 
图 3. 3  土壤硫形态分析流程 

Figure 3.3  Flow chart of the surfur analysis 

3.2.6.1  剖面总硫含量及其同位素组成的测定 

剖面总硫用艾氏卡试剂提取(Alewell and Novak, 2001; Backlund et al., 2005)，

具体步骤如下：30mL 坩埚，预先用去离子水冲洗烘干，底部覆盖 0.5g 艾氏卡试

剂（Sigma-Aldrich），然后取 2-10 g 土样（<100 目），按样品量：艾氏卡试剂量

=1:2.5（重量比）称取艾氏卡试剂，混合均匀，加入坩埚中，在最上面覆盖 1 g 左

右的艾氏卡试剂，放入马弗炉，使其在 1-2 h 之内升温到 850°C，在 850°C 烘烤

2h，取出冷却。用玻璃棒将坩埚内的灼烧物捣碎，转入 50 mL 离心管中。用 30 

mL 去离子水浸提，置于涡旋仪上涡旋 2 min 直至无小团粒为止，然后超声 10 

min，离心，上清液用 0.45 µm 醋酸纤维滤膜过滤，残渣继续加水、涡旋、超声、

离心、上清液过滤，如此重复 6 次，将滤液收集于 300 mL 烧杯中，洗液总体积

约为 250-300 mL。此时样品中的硫全部转化为硫酸盐态硫。从洗液中取出 10 mL

置于 15 mL 离心管中，用离子色谱（DIONEX ICS-90）测定 SO42-含量。在剩余
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滤液中加入 5-10mL 浓盐酸，pH 调至 2，加热烧杯，在微沸状态下缓慢滴加 10 

mL 的 10% BaCl2 溶液，则样品中的硫全部沉淀形成 BaSO4。在近沸状态下保持

约 2h，使溶液体积约为 200 mL 左右。将溶液冷却，室温下静置陈化 24 h。将溶

液用 0.45 µm 醋酸纤维滤膜过滤，用少许热蒸馏水反复洗涤沉淀，洗涤到无氯离

子，用 AgNO3 溶液检验无白色沉淀生成为止。将沉淀小心包好，放入 30 mL 瓷

坩埚中，先放入马弗炉在 350-450°C 下进行烘干和炭化；将马弗炉温度调至 800-

850°C 灼烧 3 h。取出坩埚，在空气中冷却至室温，将 BaSO4 样品封装在 1.5 mL

离心管中，准备硫同位素的测定。 

本论文在江西龙南采样点采集到枯枝落叶样品。样品采回后用去离子水冲洗

干净，将洗净的样品装入纸袋，低温烘干。随后用植物粉碎机粉碎，装袋密封保

存。植物硫同位素组成分析方法与土壤总硫同位素组成分析方法相同。 

3.2.6.2  剖面各形态硫含量及其同位素组成的测定 

水溶态 SO42-的测定(Johnson and Henderson, 1979)：准确称取 160 g（精确到

0.01g）土样（<10 目）于 1 L 离心瓶中，采用水土比为 5:1 的比例与水混合，摇

床振荡提取 1-2 h，然后 5000 × g 离心 15min，分离出上清液，再用 0.45µm 滤膜

过滤，离子色谱（DIONEX ICS-90）测定水溶态 SO42-含量，并换算为水溶态硫

酸盐硫含量（SO42--S）。 

吸附态 SO42-的测定(Alewell and Novak, 2001)：将水溶态 SO42-处理过的土样

残渣以水土比 5：1 的比例加入 0.016 mol/L KH2PO4 溶液，振荡 1-2 h，5000 × g

离心 15 min，分离出上清液，再用 0.45 µm 滤膜过滤，离子色谱（DIONEX ICS-

90）测定吸附态 SO42-含量，并换算为吸附态硫酸盐硫含量（SO42--S）。 

SO42-的硫同位素组成的测定：以上滤液中滴入盐酸，pH 调至 2，加热烧杯，

在微沸状态下加入 10 mL 的 10% BaCl2 溶液，会有白色 BaSO4 沉淀生成。在近

沸状态下保持约 2 h，室温放置过夜，次日过滤沉淀，并用热蒸馏水淋洗沉淀数

次。沉淀与滤纸一起放在瓷坩埚中在 350-450°C 下炭化，然后调至 800-850°C 灼

烧 3 h，可得到纯净的 BaSO4 用于硫同位素的测定。 

有机硫的测定：通过以上分离所剩余的残余固体（只含有机硫）经冷冻干燥

后，研磨至<100 目。有机硫同位素组成分析方法与土壤总硫同位素组成分析方

法相同。 
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3.2.6.3  硫同位素的测定 

经预处理后的 BaSO4 样品中硫同位素值组成采用连续流同位素质谱仪 CF-

IRMS（EA-IsoPrime，型号为 Euro3000，GV instruments）测定。硫同位素标准物

质取自 Canyon Diablo 铁陨石中的陨硫铁（Troilite），简称 CDT。结果表示为相

对国际标准物质的千分差δ值，δ34S 定义为： 

 δ 𝑆𝑆 (‰) = �
( 𝑆𝑆/ 𝑆𝑆)3234

样品

( 𝑆𝑆/ 𝑆𝑆)3234
CDT

− 1�34 × 1000 (3.1) 

样品称样量在 0.47-0.53 mg 之间，每个样品至少测定两个平行样。所用标准

为中国国家参考标准：GBW04414（硫化银，δ34S = -0.1‰）和 GBW04415（硫化

银，δ34S = 22.2‰）。测试精度优于±0.2‰。 

3.3  数据获取与表达 

本文数据获取与处理主要用到 Excel 2017、Coreldraw X8、OriginPro 2016、

SPSS 20 等绘图和统计分析软件。 

为方便对不同剖面、不同深度和不同过程进行比较和讨论，引入一些常用参

数： 

（1）CIA 指数 

化学蚀变指数（Chemical Index of Alteration, CIA）(Nesbitt and Young, 1982)：

衡量硅酸盐矿物化学风化程度的定量指标。CIA 值越高，表明该样品的化学风化

程度越高。计算公式： 

 CIA = Al2O3/(Al2O3 + CaO* + Na2O + K2O) × 100  (3.2) 

式中各氧化物以摩尔分数计算，CaO*为硅酸盐矿物中 CaO 含量，不包括碳

酸盐和磷酸盐等矿物中结合的 Ca。对于 CaO 的校正，本文采用 McLennan, 1993

校正法： 

 CaO* = CaO – (10/3 × P2O5)  (3.3) 

如果校正后 CaO 的摩尔分数小于 Na2O 的摩尔分数，则采用校正后 CaO 的

摩尔分数作为 CaO*的摩尔分数；反之，则采用 Na2O 的摩尔分数作为 CaO*的摩

尔分数。 

（2）元素的富集因子 

为评价土壤中 X 元素相对母岩的富集或亏损，需要对比土壤与原岩之间的
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元素含量变化。但是，由于不同风化阶段将引起风化后新体系相对于原岩发生质

量和体积的变化，直接对比原岩与土壤样品间元素含量的变化并不能准确反映基

岩风化过程中元素的地球化学行为，即是否发生了净带出或净带入部分元素，而

需要建立可比较的参照指标。本论文采用稳定元素法，即选择一个绝对含量保持

相对稳定的元素（即非移动元素，immobile element），通过对比体系变化前后 X

元素与稳定元素的比值来确定其在风化过程中的富集与亏损行为。 

非移动元素需要具备以下条件：极低的水溶性，主要存在于抗风化矿物内而

又均匀分布于整个母岩中(Nesbitt, 1979; Braun et al., 1990)。目前用作非移动元素

主要有 Ti，Zr 和 Th。在这三种元素中，Zr 和 Th 较 Ti 更难溶于水，风化成土过

程中极难移动。但 Zr 和 Th 在岩石中含量低，分布不匀；Ti 虽相对移动性稍大，

然而在样品中分布均匀且含量高，不易产生取样和分析误差(Brimhall et al., 1988; 

Middelburg et al., 1988; Nieuwenhuyse and van Breemen, 1997)。所以本文采用 Ti

作为非移动元素，元素变化率（富集或亏损）τ采用以下公式计算： 

 τ = [𝑋𝑋]𝑤𝑤/[𝑇𝑇𝑇𝑇]𝑤𝑤
[𝑋𝑋]𝑝𝑝/[𝑇𝑇𝑇𝑇]𝑝𝑝

− 1  (3.4) 

式中[Ti]w 和[Ti]p 分别为 Ti 在风化土壤和基岩中的含量，[X]w 和[X]p 分别为

X 元素在风化土壤和基岩中的含量。τ>0 表示该元素在成土过程中发生富集，τ<0

则为亏损或迁移。 

（3）土壤磷饱和度 

土壤磷饱和度（The degree of P saturation, DPS）是衡量土壤磷水平和土壤固

磷能力的综合指标，可反映土壤磷从固相进入液相的难易程度(Allen et al., 2006)。

计算公式如下： 

 DPS = 100𝑃𝑃𝑜𝑜
𝐹𝐹𝐹𝐹𝑜𝑜+𝐴𝐴𝐴𝐴𝑜𝑜

 (3.5) 

式中 Po、Feo、Alo 分别为草酸-草酸盐提取态铁、铝、磷，单位均为 mmol/kg。

DPS 值的大小在很大程度上决定了土壤磷向水体的释放量，可以作为评价水土界

面磷迁移能力的可靠指标(Nair and Graetz, 2002)。DPS 值越大，磷越容易从土壤

表面迁移到水体；DPS 值越小，土壤固磷能力越强。
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第 4 章  典型花岗岩风化剖面中磷地球化学行为及其影响因素 

土壤磷主要来源于岩石的风化，因此磷分布典型剖面的选择应尽可能满足如

下条件：可以采集到从基岩到土壤表层整个风化剖面；剖面发育完整，发生层次

清晰。这与岩石风化强度有关，而气候是控制风化性质和强度的主要因素。在高

寒地区气温低，干旱荒漠地区日照强烈且年降雨量小，这些地区由于缓慢的风化

速度限制了剖面发育，土壤层较薄，分层不明显；而在湿热地区，由于岩石风化

剧烈，一般一个完整的风化壳有 20-30 m，有的达 60 m，采集到一个完整的风化

剖面难度较大。因此，这里我们选择一个中温带形成的花岗岩风化剖面，该地区

气候条件适中，剖面发育完整，并且在采集的 3 m 厚度内观察到 A、B、C 层。 

花岗岩是大陆上部地壳的主要组成部分，占大陆上地壳体积的 77%(Taylor 

and McLennan, 1985)。矿物化学成分较均一，是研究岩石风化成土过程理想对象。

花岗岩中的主要矿物长石和石英晶格能大，抗风化能力强，风化速度较慢，但由

于花岗岩的强烈崩解作用，水分广泛渗入，可形成深厚的风化壳。综上，花岗岩

分布广，且风化速度适中，是研究风化成土过程中磷生物地球化学循环的理想材

料。 

4.1  大气物源的贡献 

土壤磷素主要来源于母岩的风化，但越来越多的研究表明大气降尘对土壤磷

的影响较大(Chadwick et al., 1999a; Okin et al., 2004a; Aciego et al., 2017)。因此，

明确降尘对土壤的贡献，对于研究土壤磷的地球化学行为具有非常重要的意义。 

4.1.1  全样锶同位素 

由于 87Sr/86Sr 不易受风化、搬运或沉积等地质作用以及物理或生物过程而发

生分馏，所以 87Sr/86Sr 的变化将是通过不同来源 Sr 的混合造成的。因此，锶同

位素比值分析法是探讨物源示踪的有效手段。 

4.1.1.1  不同来源的锶同位素值 

本章所研究的土壤剖面是在花岗岩上原位发育的土壤。由于选择采样点位置

已考虑选择在人为活动影响较小的区域，所以土壤剖面除继承母质的特征之外，
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影响土壤物质组成特征的另一个重要因素是外源物质的输入，即受到来自大陆源

的矿物风化产生的大气降尘的重要物质补给。以下是花岗岩和陆源大气沉降的锶

同位素值对比分析。 

（1）陆源大气降尘 

中国北方黄土高原大陆扬尘是 NMG 剖面所在地区最重要的风尘来源之一

(鲍锟山, 2012)。Sun, 2005 已经测出中国黄土中硅酸盐分数< 20 µm 的 87Sr/86Sr 的

比值为 0.72462。Asahara et al., 1999 测定的中国北方黄土 2-20 µm 粒级硅酸盐组

分 87Sr/86Sr 比值为 0.72420。Godfrey, 2002 测得的北太平洋中部的红粘土的

87Sr/86Sr 比值为 0.72230。因此，我们采用 Sun, 2005、Asahara et al., 1999 和 Godfrey, 

2002 测得的 87Sr/86Sr 平均值作为过去几百年来亚洲大气沉降到土壤中的 Sr 同位

素值（表 4.1）。 

表 4. 1  NMG 剖面不同物源组分的锶同位素值 

Table 4.1  Sr isotopic compositions for granitic bedrock and continental dust 

来源 87Sr/86Sr 出处 

花岗岩 0.705956 本研究 

陆源大气降尘 0.7246 (Biscaye et al., 1997; Asahara et al., 1999; Jahn 

et al., 2001; Godfrey, 2002; Sun, 2005) 

（2）花岗岩 

在剖面采样点采集新鲜花岗岩样品。花岗岩中 Sr 含量为 459 µg/g，87Sr/86Sr

比值为 0.705956。因此，我们采用测得的花岗岩 Sr 同位素值作为母岩的同位素

端元值（表 4.1）。 

4.1.1.2  风化剖面上的锶同位素分异特征 

由图 4.1a 示，近地表层土壤相对于深土层具有较高的 87Sr/86Sr 比值，最高可

达 0.709378，该值略靠近于陆源大气降尘的 Sr 同位素比值（87Sr/86Sr = 0.7246）。 

从 A 层到 BC 层 87Sr/86Sr 比值先略微升高后逐渐降低；BC 层以下比值趋于恒定，

非常接近花岗岩母岩的 Sr 同位素比值（87Sr/86Sr = 0.705956）。因此，近地表层土

壤受到了来自陆源大气降尘组分的影响，而深土层则呈现出花岗岩物源特征。近

地表层土壤而言，最先接受大气降尘的物源输入并在近地表层得到积累，并通过

淋滤作用向下迁移，但与上层相比迁移量逐渐减少，因此陆源大气沉降的影响随

深度增加而减小；对于母岩层（C）而言，淋滤作用几乎没有，因此该层样品的
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87Sr/86Sr 比值继承了花岗岩母岩的低同位素比值特征。 
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图 4. 1  NMG 剖面中全样 87Sr/86Sr 比值（a）和大气降尘的 Sr 物源贡献率（b）随深度变

化特征 

Figure 4.1  (a) 87Sr/86Sr ratios of bulk samples, and (b) the mass fraction of dust-derived Sr 

(𝒇𝒇𝒅𝒅𝒅𝒅𝒅𝒅𝒅𝒅𝑺𝑺𝑺𝑺 ) plotted versus depth for NMG profile. 

4.1.1.3  风化剖面中大气物源贡献率 

依据花岗岩端元（87Sr/86Sr = 0.705956）和陆源大气降尘端元（87Sr/86Sr = 

0.7246）的 Sr 同位素值（表 4.1），运用元素质量平衡原理(Stewart et al., 1998)，

可以计算出剖面中来自大气降尘的物源贡献率（𝑓𝑓𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑡𝑡𝑆𝑆𝑆𝑆 ），计算公式如下： 

 𝑓𝑓𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑆𝑆𝑆𝑆 =
� 𝑆𝑆𝑆𝑆87 𝑆𝑆𝑆𝑆86� �𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠−� 𝑆𝑆𝑆𝑆87 𝑆𝑆𝑆𝑆86� �𝑔𝑔𝑔𝑔𝑔𝑔𝑔𝑔𝑔𝑔𝑔𝑔𝑔𝑔
� 𝑆𝑆𝑆𝑆87 𝑆𝑆𝑆𝑆86� �𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑−� 𝑆𝑆𝑆𝑆87 𝑆𝑆𝑆𝑆86� �𝑔𝑔𝑔𝑔𝑔𝑔𝑔𝑔𝑔𝑔𝑔𝑔𝑔𝑔

  (4.1) 

式中(87Sr/86Sr)soil，(87Sr/86Sr)dust 和(87Sr/86Sr)granite 分别指土壤、陆源大气降尘

和花岗岩的 Sr 同位素值。 

根据公式（4.1）计算得到的土壤中来自陆源大气降尘的贡献率（%），如图

4.1b 所示。近地表层土壤的𝑓𝑓𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑆𝑆𝑆𝑆 值最高可达 9.32%。 

4.1.2  可交换态锶同位素 

剖面的可交换态 Sr 地球化学特征可在一定意义上指示矿物风化对 Sr 的释
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放、植物泵吸、大气干湿沉降的输入以及在剖面中的淋失特征。研究显示，随风

化作用的进行，土壤中离子交换态 Sr 和河水中 Sr 的 87Sr/86Sr 比值都逐渐降低

(Blum et al., 1993; Blum and Erel, 1997; Bullen et al., 1997)，表明矿物风化速率随

时间而变化，并且离子的释放也存在一定的选择性(马英军，刘丛强, 1999)。植物

吸收利用的主要是土壤中可交换态离子（包括水溶态和代换吸附态），因此土壤

中可交换态锶同位素可敏感的指示这一过程。过程中植物优先吸收轻的同位素

（86Sr），并以枯枝落叶的形式回到地表，因此土壤可交换态 87Sr/86Sr 比值随深度

的减小而降低(Bullen and Chadwick, 2015, 2016)。雨水的混入也会降低土壤中可

交换态 87Sr/86Sr 比值(郑厚义, 2007)。另一方面，大气降尘的输入会对土壤可交换

态 87Sr/86Sr 比值有着相反的影响，它的加入会提高土壤中可交换态 87Sr/86Sr 比值

(Coble et al., 2015)。另外，Sr 的离子形式易于在风化过程中淋失，因此上层土壤

中的可交换态的锶可通过淋溶作用迁移至下层。 

图 4.2b 为研究剖面样品可交换态 87Sr/86Sr 比值随深度的变化特征。如图所

示，可交换态 87Sr/86Sr 比值随剖面深度变化呈现明显的两个阶段。100 cm 以下的

层位，控制 Sr 地球化学行为的主要是风化作用，从底部向上至 100 cm，风化程

度增强，可交换态 87Sr/86Sr 比值逐渐降低，这与先前的研究结果一致(Blum et al., 

1993; Blum and Erel, 1997; Bullen et al., 1997)。100 cm 以上的层位，大气降尘、

植物循环和淋失作用将会影响该层可交换态 Sr 的行为。可交换态 87Sr/86Sr 比值

随深度减小而增加，这与植物泵吸所能引起的可交换态锶同位素的变化趋势相反，

而与降尘导致的结果一致，因此我们认为该剖面 100 cm 以上大气降尘为主要控

制因素，而植物泵吸的影响相对较少。全样的 Sr 同位素结果已显示在 45 cm 以

上有降尘的积累，并随深度的增加其贡献逐渐降低，因此在 45 cm 以上可交换态

87Sr/86Sr 比值也随深度的增加而降低。45-100 cm 深度，可能受淋滤作用的影响，

可交换态 87Sr/86Sr 比值逐渐降低，也从侧面证实了淋滤对剖面的影响可以达到

100 cm 左右，与土壤含水率的结果一致（4.2.2 节）。 
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图 4. 2  NMG 剖面中交换态 Sr 含量（a）和 87Sr/86Sr 比值（b）随深度变化特征 

Figure 4.2  (a) Sr concentrations, and (b) 87Sr/86Sr ratios of exchangeable fractions plotted 

versus depth for NMG profile. 

4.2  剖面基本物理化学性质 

NMG 剖面土壤样品 pH 值、容重、含水率、有机碳含量、粒度分布和化学风

化程度（CIA）均列于表 4.2。弄清风化剖面的基本理化性质、矿物学特征以及常

量元素含量分布，有助于探讨磷在剖面中的行为。 

4.2.1  pH 值 

土壤酸碱性是土壤的一个重要属性，直接影响土壤无机磷存在形态，从而影

响磷的有效性和土壤供磷水平。土壤中无机磷以吸附态和钙、铁、铝等的磷酸盐

为主，土壤中无机磷存在的形态受 pH 的影响很大。石灰性土壤中以磷酸钙盐为

主，酸性土壤中则以磷酸铝和磷酸铁占优势。中性土壤中磷酸钙、磷酸铝和磷酸

铁的比例大致为 1:1:1。酸性土壤特别是酸性红壤中，由于大量游离氧化铁存在，

很大一部分磷酸铁被氧化铁薄膜包裹成为闭蓄态磷，磷的有效性大大降低。土壤

pH 值由母质、生物和人为作用等多种因素控制(黄昌勇, 2000)。 



 

45 

表 4. 2  NMG 剖面基本性质 

Table 4.2 Physical and chemical properties of NMG profile. 

深度 pH 容重 含水率 有机碳 粒径（%） CIA 
cm  （g/cm3） （%） （g/kg） 砂粒 (20 μm - 2000 μm)  粉粒 (2 μm - 20 μm)  粘粒 (＜ 2 μm)   

2.5 6.19   111.80 55.3 38.0 6.67 65.2 
7.5 5.22 1.02 8.63 29.97 - - - 68.9 

12.5 4.87 0.97 8.27 12.35 56.7 37.0 6.29 70.1 
17.5 4.79 1.22 7.08 9.21 - - - 69.2 
22.5 4.93 1.16 7.14 6.58 59.1 35.1 5.85 69.3 
27.5 5.64 1.25 6.30 4.86 - - - 67.9 
32.5 5.94 1.21 7.59 4.15 62.4 32.4 5.14 70.5 
37.5 6.15 1.44 5.95 - - - - 68.8 
42.5 6.25 1.51 5.49 1.21 83.9 14.8 1.33 70.3 
47.5 6.24 1.62 5.37 - - - - 67.1 
52.5 6.23 1.52 4.67 0.75 84.1 14.7 1.25 66.0 
57.5 6.44 1.55 6.31 - - - - 66.3 
65 6.30 1.62 7.34 0.79 88.6 10.7 0.67 66.3 
75 6.46 1.58 7.88 - - - - 66.0 
85 6.36 1.70 7.12 0.62 84.3 14.4 1.28 64.7 
95 6.44 1.56 5.27 - - - - 64.2 

105 6.54 - - 0.40 86.9 12.2 0.96 63.6 
115 6.38 - - - - - - 63.8 
125 6.43 - - - 77.0 21.0 2.00 63.9 
155 6.49 - - - - - - 63.6 
165 - - - - 87.9 11.3 0.81 - 
185 6.41 - - - 88.7 10.5 0.89 64.7 
215 6.67 - - - 89.2 10.2 0.61 63.7 
295 6.91 - - - 92.1 7.6 0.32 60.8 

-: 未测。 

-: no measure.
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整个剖面的 pH 值变化范围为 4.79-6.91，变幅较大。随剖面深度的增加，土

壤 pH 值呈现先降后升的变化趋势，在 Bw1 层 pH 值最低（图 4.3）。A 层土壤 pH

值较高，一是因为降水在带走部分养分离子的同时也带走大量的酸性离子；二是

因为来自于西北地区的降尘含有大量碳酸盐乃至盐分，土壤表层从降尘矿物中释

放出盐基离子，需要消耗土壤中的部分酸，在一定程度上滞缓了土壤酸化(王秀

丽 et al., 2013)；三是因为凋落物降解释放的元素离子通过与 H+交换，可以起到

缓冲作用(Salim and Khalaf, 1994; 毛友发 et al., 1999)。Bw1 层土壤 pH 最低，其

范围在 4.79-4.93 之间，这与研究点植被以乔木为主，其根系比较发达有关。植

物根系、土微生物可产生多种有机酸，如草酸等，易导致土壤酸化(Pallant and Riha, 

1990; 旷远文 et al., 2003)。同时，土壤交换态 Ca2+、Mg2+在 Bw1 层大量减少（图

4.4），表明盐基离子对土壤酸度的缓冲能力在该层显著下降。Bw1 以下土壤受植

被影响较小，而受到母岩影响较强而表现出 pH 值升高的趋势。  
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图 4. 3  NMG 剖面 pH 值随深度变化特征 

Figure 4.3  pH value plotted versus depth for NMG profile. 
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图 4. 4  NMG 剖面中交换态 Ca2+含量（a）和 Mg2+含量（b）随深度变化特征 

Figure 4.4  (a) Ca2+concentrations, and (b) Mg2 concentrations of exchangeable fractions 

plotted versus depth for NMG profile. 

4.2.2  容重和含水率 

土壤容重的大小与土壤质地、空隙结构、有机质含量及土壤紧实度等密切相

关。土壤容重整体呈现随深度增加而升高的特征，变化范围为 0.97-1.70 g/cm3（图

4.5a）。A 至 Bw2 层容重均低于 1.25 g/cm3，表明浅层土壤内土壤疏松和空隙较

多。BC 层开始明显增加（1.52 g/cm3），随后缓慢升高，表明土壤空隙较少，渗

水性大大减弱。 

土壤水分是土壤的重要组成部分，在土壤形成过程中起着及其重要的作用，

不仅是形成土壤剖面的土层内各种物质运移的介质，还参与土壤内进行的许多物

质转化。土壤含水率在 5.27-8.62%之间变化，A 层含水率最高，在土壤层（A 层

和 B 层之和，下同）内随着剖面深度的增加逐渐降低；C1 层 55-100 cm 范围内

先升后降，在 80 cm 处达 7.88%（图 4.5b）。结果表明，表层土壤水分受大气降

水补给及时，含水量较高；向下有所减小，主要可能受大气降水补给的滞后性和

植物根系吸收的双重影响；到了剖面深部（55-100 cm），由于蒸发作用弱和没有

植物根系的直接吸收时含水量有所增加。降水入渗深度可达 100 cm 左右，因此
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也是元素迁移的关键深度。在此深度以下，流体的向下迁移作用相当有限，因而

很多元素表现出在 55-100 cm 富集（图 4.7d, e, f, g, h）可能与上部活跃风化反应

淋失下来的元素在该深度受到流体下渗的限制而发生累积有关。 
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图 4. 5  NMG 剖面土壤容重（a）和含水率（b）随深度变化特征 

Figure 4.5  (a) Bulk density and (b) moisture contents versus depth for NMG profile. 

4.2.3  有机质含量 

土壤有机质对磷形态的影响较复杂，主要集中在三个方面：（1）土壤中有机

质矿化降解会引起土壤氧化还原点位、酸碱度等物理化学条件变化，进而影响磷

在土壤中的存在形态；（2）有机磷是有机质的重要组成部分，土壤中有机质的含

量越高，有机磷含量也越高；（3）小分子量有机酸和可溶性有机质能与磷竞争吸

附点位，从而抑制土壤对磷的吸附。(Geelhoed et al., 1998; Lilienfein et al., 2004; 

胡红青 et al., 2004; Anderson and Magdoff, 2005; Guppy et al., 2005)。 

NMG 剖面土壤有机碳含量如图 4.6 所示，表层土壤有机碳含量最高，达到

112 g/kg。A 层土壤有机碳含量自上而下迅速减小，此后向下变化不大。土壤剖

面有机质主要来自于生长在其上的自然植被及动物残体，在一定程度上也会随着

淋溶作用向土壤剖面下层迁移，但与上层有机质含量相比迁移量并不大，因此上

层含量还是大于下层。 
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图 4. 6  NMG 剖面土壤有机碳随深度变化特征 

Figure 4.6  Organic carbon contents plotted versus depth for NMG profile. 

4.2.4  CIA 值和常量元素 

NMG 剖面的 CIA 值范围介于 60.8-70.5 之间，基岩的 CIA 值为 54.4（图

4.7a）。整体呈现随着剖面深度的增加而减小的趋势。土壤层 CIA 值较 C 层显著

提高，这是因为土壤层中植物根系发达且微生物作用强烈，生成的有机酸大大促

进了矿物的化学风化。值得注意的是剖面顶层 CIA 值略低，这主要是因为剖面

在一定程度上接受了自上部由雨水冲刷等作用带来的相对抗风化的矿物碎屑来

源或者接受了风化程度较低的大气降尘的输入(张崧 et al., 2008)。 
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图 4. 7  NMG 剖面 CIA 值（a）和主量元素 Ti 标准化富集因子随深度变化图 

Figure 4.7  CIA (a), τNa (b), τCa (c), τK (d), τP (e), τFe (f), τAl (g), and τMn (h) plotted 

versus depth for NMG profile. 

4.2.5  粒度分布特征 

剖面样品的粒度分布指的是不同粒度颗粒所占的比例，它决定于风化剖面母

岩矿物粒径、抗风化能力差异、风化程度高低、剖面水力条件等因素。另外，特

定粒径范围颗粒的变化也在一定程度上指示原生矿物的破坏碎裂和次生粘土矿

物的生成。如：粒径小于 2 µm 的范围内，主要是粘土矿物和风化过程中产生的

细粒矿物。粒度直接反映风化剖面的机械组成，决定剖面内部孔隙度，进而影响
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剖面水的渗透和剖面内部与大气 CO2 的连通，不仅成为促进风化作用进行的流

体供给通道，又提供了风化产物和细小颗粒在剖面中运移条件。 

根据国际土壤质地分级标准，分别将< 2 µm、 2-20 µm 和 20-2000 µm 粒

径土粒分为粘粒、粉粒和砂粒。粒径随深度变化趋势如图 4.8，剖面中粘粒、粉

粒和砂粒的含量分别为 0.3-6.7%，7.6-38.0%，55.3-92.1%。表层土壤中粘粒、粉

粒和砂粒含量分别为 6.7%、38.0%、55.3%。从 A 层到 Bw2 层，粘粒和粉粒含量

缓慢降低，砂粒含量缓慢升高，但三者总体变幅较小。在 BC 层，粘粒和粉粒含

量分别骤降至 1.3%和 14.8%，砂粒含量骤升至 83.9%。这与土壤容重的结果一

致。除在 C1 和 C2 界面粘粒和粉粒含量有轻微增加而砂粒含量轻微降低外，BC

层以下三个粒度范围的颗粒含量整体而言随深度的增加没有显著的变化。 
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图 4. 8  NMG 剖面不同粒径范围所占比例随深度变化趋势 

Figure 4.8  Grain size composition plotted versus depth for NMG profile. 

4.2.6  铁/铝氧化物含量 

土壤中的铁/铝氧化物对磷的吸附解吸，特别是无定形铁/铝氧化物，在极大

程度上控制着磷素在土壤中的浓度、形态、化学行为和生物有效性。这些铁/铝氧

化物主要是风化成土作用的产物，因此这几种氧化物不同化学形态的含量及其比

例关系与土壤发育过程有关(黄成敏 and 龚子同, 2000)。 
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NMG 剖面中无定形铁（Feo）、铝（Alo）氧化物及其结合态磷（Po）含量范

围分别为 1.00-3.49 mg/g、0.42-2.37 mg/g 和 0.146-0.913 mg/g（图 4.9a, b, c）。晶

质铁（Fed）、铝（Ald）氧化物及其结合态磷（Pd）含量范围分别为 3.11-8.87 mg/g、

0.284-0.853 mg/g 和 0.020-0.163 mg/g（图 4.9e, f, g）。无定形和晶质的铁/铝氧化

物及其结合态磷的含量均以 A 和 Bw1 层最高。另外，晶质铁/铝氧化物结合态磷

的含量明显低于无定形铁/铝氧化物结合态磷，表明无定形铁/铝氧化物对磷的吸

附量比晶质铁/铝氧化物大得多，这与无定形铁/铝氧化物具有更高的表面反应活

性有关(Ng Kee Kwong and Huang, 1978; Slomp et al., 1996)。 

Feo、Alo、Po、Fed、Ald 和 Pd 含量在剖面中均表现为：从 A 层到 BC 层逐渐

降低，C1 层几乎不变。但在 C2 层的表现有所不同：随剖面深度的增加，Feo 含

量略有升高；Alo 和 Po 维持稳定；Fed、Ald 和 Pd 含量逐渐降低（图 4.9）。另外，

反映铁氧化物结晶程度的铁活化度[Feo/(Feo+Fed)]的变化趋势与 Feo 一致。结果表

明，C2 层主要受风化控制，由底部向上风化程度逐渐增强，土壤中铁的活化度

减小，即铁氧化物结晶程度提高，无定形铁含量降低。这与铁氧化物的产生过程

一致，随风化成土过程的发展，原生硅酸盐矿物晶格被破坏、释放出铁，开始阶

段铁与水结合形成无定形氧化铁，它们以凝胶的形式包被在粘粒表面，这类铁化

学活性非常高，极易发生转化，并逐渐脱水结晶，形成针铁矿、赤铁矿等晶质铁

氧化物；不同于铁氧化物，无定形和晶质的铝氧化物均随着风化的进行而增加。

C1 层各指标几乎保持恒定，该层铁/铝氧化物的含量除受风化影响外，还会受淋

溶作用的影响。土壤水分的结果已表明降水可入渗深度达 100 cm 左右（见 4.2.2），

铁/铝氧化物会随着淋溶作用从剖面上层迁移下来，从铁/铝含量富集图上可以看

出铁/铝富集（图 4.7f, g）。土壤层中有机质含量较高（图 4.6），微生物作用强烈，

生成的有机酸促进矿物的化学风化，使得无定形和晶质铁/铝氧化物的含量大大

增加。同时，有机质还能通过与无定形铁氧化物形成复合物而抑制其向晶质铁氧

化物转变。铁的活化度在土壤层随深度的减小而升高，这可能是因为 A 层有机

质含量较 BC 层土壤高，使得 A 层铁氧化物的结晶程度较 BC 层差。 

土壤磷饱和度（DPS）是土壤磷水平和土壤固磷能力的总和指标，能反映土

壤固相中的磷进入液相的难易程度。从图 4.9d 中可以看出，A 层和 C1 层 DPS 值

较高，表明这些土层释磷能力较强。B 层 DPS 值较低，表明该层土壤吸附磷的

能力较大。 
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图 4. 9  NMG 剖面 Feo（a）、Alo（b）、Po（c）、DPS（d）、Fed（e）、Ald（f）、Pd（g）和

Feo/(Feo+Fed)（h）随深度变化趋势 

Figure 4.9  Feo (a), Alo (b), Po (c), DPS (d), Fed (e), Ald (f), Pd (g), and Feo/(Feo+Fed) (h) 

plotted versus depth for NMG profile. 

4.3  剖面总磷分布特征 

图 4.10a 为总磷在剖面中的变化图，剖面总磷含量变化范围较大，介于 510-

1284 µg/g 之间，且变化趋势较为复杂。表层向下到 40 cm 左右，P 含量从 1284 

µg/g 急剧减小至 510 µg/g，然后随深度增加而增加，在 80 cm 处增至 861 µg/g，

并在 80-100 cm 深度内维持在 820 µg/g 左右，而后向底部缓慢减小至 620 µg/g。 
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图 4. 10  NMG 剖面总磷（a）和 τP（b）随深度变化趋势 

Figure 4.10  Total P (a) and τP (b) plotted versus depth for NMG profile. 

由图 4.10b 可见，剖面中总磷的变化具有明显的分段性，我们将整个剖面中

磷的变化划分为以下四个阶段： 

（1）A 层为磷富集层，总磷的富集因子在顶层最大，随深度的增加而迅速

下降。4.1 节中已讨论大气降尘的输入是影响上层剖面的主要因素。来自于西北

干旱区的降尘含有大量钙结合态磷，当它落到土壤表面上时，便会把磷带入土壤，

因此总磷在表层大量积累，随深度增加而降低。此外，植物根系从土壤磷库中获

取所需的磷素，在植物体内将其转化为各种有机形态和无机形态的磷，然后以枯

枝落叶和残根的形式归还给地表，即植物的泵吸作用(Jobbágy and Jackson, 2001)，

这也在一定程度上促进了磷在表层的积累。 

（2）B 层（Bw1-BC 层）为磷亏损层，P 发生了明显的亏损，在 Bw2 层富

集因子减至-43.5%，这可能与该层强烈的生物活动有关。根系集中广泛分布在该

层，通过吸收利用 P 导致该层含量降低。同时，植物根系分泌的酸性物质也会导

致与 P 发生絮凝作用的钙离子被强烈淋失，使得 P 含量降低。 

（3）C 层中的 55-110 cm 为磷富集层，P 出现不同程度的富集，最大可达

40.6%。这是因为 100-110 cm 以下，流体下渗受限（见 4.2.2 节），上部活跃风化



 

55 

反应淋滤下来的 P 在此发生累积。其他多种元素（如：Ca、Fe、Al）也在该深度

累积（图 4.7c, f, g），故可能与 P 结合，P 形态的变化将在下一节讨论。 

（4）C 层中的 110 cm 以下为 P 稳定层，P 的富集因子在 0 左右，与基岩相

比未发生明显的变化。 
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图 4. 11  NMG 剖面中连续提取磷形态组成。（a）各形态磷浓度，（b）各形态磷占总磷的

比例。 

Figure 4.11  The concentrations (a) of P pools of the Hedley fractionation and their 

contributions (b) for profile. 
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表 4. 3  NMG 剖面中连续提取磷形态组成（单位：µg/g）（括号内为标准偏差，n = 2） 

Table 4.3  Phosphorus fractionation in profile. Standard deviations are given in parentheses (n = 2) (P concentration unit, µg/g) 

*全样消解后用 ICP-OES 测定总磷含量。 

*Total P contents were analyzed by ICP-OES after digestion of the profile samples.

Depth  Hedley 连续提取结果 总磷* 
(cm) Resin NaHCO3 NaOH DHCl CHCl 残渣态 提取总和 

 
 

Pi Pi Po Pi Po Pi Po Pi Po P 
  

0-5 43.1 (0.15) 85.3 (1.52) 28.8 (4.53) 150 (1.75) 259 (7.55) 184 (5.9) 48.3 (5.87) 126 (0.99) 138 (3.54) 84.9 (2.21) 1147 (9.4) 1284 (2.6) 
5-10 25.8 (0.72) 107 (5.36) 48.9 (9.21) 317 (6.03) 186 (7.04) 176 (7.9) 51.8 (8.43) 111 (2.46) 39.1 (6.19) 87.2 (1.28) 1150 (10.6) 1060 (10.5) 

10-15 16.3 (0.25) 91.9 (1.19) 15.9 (3.77) 234 (11.8) 71.5 (11.9) 135 (1.0) 32.3 (2.84) 69.0 (2.77) 2.56 (4.99) 70.9 (2.91) 739 (7.0) 810 (15.1) 
15-20 8.52 (0.05) 64.8 (1.92) 14.9 (3.00) 236 (0.55) 64.1 (1.28) 131 (1.9) 15.6 (2.52) 82.6 (1.00) 2.98 (2.63) 67.2 (2.54) 687 (4.7) 665 (10.4) 
20-25 9.48 (0.19) 40.3 (0.16) 7.46 (0.44) 148 (2.00) 27.7 (2.01) 141 (4.7) 0.72 (7.60) 67.6 (2.15) 0.00 (2.98) 63.5 (2.84) 506 (6.9) 628 (2.6) 
25-30 12.0 (0.40) 29.4 (1.66) 2.67 (2.12) 107 (1.37) 29.2 (3.65) 165 (4.7) 4.51 (7.51) 74.0 (1.84) 6.08 (3.13) 50.2 (1.59) 480 (7.5) 618 (7.6) 
30-35 12.0 (0.47) 30.5 (0.32) 0.53 (0.97) 93.0 (0.38) 12.4 (0.38) 128 (6.1) 18.6 (8.84) 75.5 (4.06) 4.55 (5.21) 50.2 (1.60) 425 (7.4) 574 (12.7) 
35-40 13.4 (0.49) 25.3 (0.27) 2.04 (0.27) 66.3 (2.03) 6.79 (2.16) 173 (8.5) 3.46 (10.97) 57.4 (0.69) 2.48 (1.05) 33.2 (1.43) 383 (7.2) 510 (1.7) 
40-45 17.5 (1.01) 24.5 (1.03) 0.00 (1.45) 54.3 (2.12) 2.47 (2.45) 243 (3.4) 0.00 (6.11) 65.9 (3.29) 0.83 (3.76) 34.9 (1.69) 443 (6.0) 586 (26.0） 
45-50 15.8 (0.54) 30.8 (1.70) 0.00 (1.91) 73.7 (0.28) 1.15 (0.42) 378 (8.8) 0.00 (10.58) 112 (5.20) 11.5 (7.62) 44.6 (2.18) 668 (8.4) 635 (8.5) 
50-55 20.2 (0.88) 18.4 (0.39) 0.67 (0.49) 39.1 (0.81) 0.00 (1.76) 300 (13.4) 9.37 (15.74) 63.3 (1.68) 1.44 (1.77) 50.0 (2.37) 503 (8.8) 697 (25.8) 
55-60 20.0 (1.07) 16.6 (0.65) 0.44 (0.96) 35.1 (0.19) 0.00 (0.19) 344 (1.4) 0.00 (11.68) 60.0 (2.66) 0.79 (3.93) 50.1 (1.47) 527 (12.1) 704 (6.6) 
60-70 19.2 (1.01) 16.6 (0.26) 1.67 (1.04) 38.7 (0.49) 1.06 (0.49) 388 (9.7) 0.00 (11.03) 68.0 (2.87) 7.50 (3.93) 44.8 (0.71) 586 (6.1) 758 (8.6) 
70-80 18.5 (0.56) 18.3 (0.77) 0.00 (0.77) 41.5 (0.38) 0.59 (0.59) 437 (8.4) 6.09 (12.45) 74.4 (1.64) 4.93 (3.38) 45.2 (0.98) 646 (9.7) 861 (3.8) 
80-90 17.3 (0.78) 15.8 (0.31) 0.97 (0.57) 36.5 (0.61) 0.00 (0.85) 411 (3.3) 0.00 (15.51) 56.8 (0.90) 4.11 (1.21) 40.1 (1.65) 583 (15.3) 812 (2.1) 

90-100 16.5 (0.29) 15.6 (0.08) 0.63 (0.94) 38.6 (0.30) 0.00 (0.68) 516 (14.0) 0.00 (16.33) 74.1 (0.77) 3.17 (1.86) 38.0 (1.02) 703 (8.8) 825 (0.6) 
100-110 16.6 (0.75) 9.39 (0.27) 0.65 (0.27) 22.9 (0.97) 0.00 (0.97) 406 (17.0) 0.08 (23.99) 44.9 (1.26) 0.88 (2.26) 26.7 (1.22) 528 (17.1) 717 (1.7) 
110-120 14.4 (0.38) 13.6 (0.07) 0.66 (0.47) 36.8 (0.63) 0.00 (0.95) 404 (4.2) 0.88 (8.90) 84.6 (1.96) 0.00 (2.18) 35.3 (0.84) 590 (8.0) 693 (4.9) 
120-130 24.8 (0.42) 17.7 (0.10) 1.04 (0.83) 42.4 (0.39) 0.03 (0.40) 408 (7.9) 2.73 (10.08) 84.1 (1.44) 0.00 (3.37) 32.5 (1.11) 613 (7.1) 703 (21.2) 
150-160 19.8 (0.95) 10.0 (0.37) 0.00 (0.65) 23.1 (0.70) 0.00 (0.71) 445 (4.7) 0.00 (19.74) 52.8 (0.79) 0.00 (1.28) 38.3 (1.07) 589 (19.3) 754 (15.3) 
180-190 19.0 (0.43) 14.6 (0.44) 0.00 (0.51) 34.8 (1.68) 0.00 (1.68) 438 (7.4) 0.00 (12.70) 52.9 (0.53) 0.00 (1.26) 40.7 (2.13) 600 (10.6) 789 (22.8) 
210-220 14.7 (0.33) 11.0 (0.26) 0.00 (0.34) 27.2 (0.37) 0.00 (0.51) 477 (11.7) 0.00 (21.10) 44.1 (1.54) 0.00 (1.76) 27.6 (0.73) 601 (17.6) 709 (6.6) 
290-300 7.92 (0.29) 4.89 (0.22) 0.00 (0.22) 13.5 (0.45) 0.00 (0.59) 433 (4.0) 0.00 (4.02) 23.1 (1.15) 0.00 (1.62) 37.9 (0.19) 521 (1.3) 620 (2.3) 
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4.4  剖面磷形态分布特征 

4.4.1  连续提取方法获得的磷形态特征 

表 4.3 和图 4.11 为 NMG 剖面连续提取方法获得的磷形态组成随深度的变

化。连续提取各步的总和普遍低于用消解所得的总磷浓度（表 4.3），这可能是因

为提取步骤中损失了部分磷素。 

C 层土壤中几乎只有 DHCl-Pi、CHCl-Pi、NaOH-Pi 和 Residual-P 四种形态，

尤其是 DHCl-Pi 占总磷的 56.6-83.2%，CHCl-Pi 占 4.4-16.8%，NaOH-Pi 占 2.6-

11.0%，Residual-P 占 4.6-10.0%；而 Resin-P 和 NaHCO3-Pi 两种形态含量很低，

分别只占总磷的 1.5-4.0%和 1.8-4.6%；C 层有机磷可以忽略。 

土壤层中土壤磷形态组成较 C 层发生了很大变化，最明显的特征是 DHCl-Pi

的显著降低和其他形态磷含量的增加；另一特征是有机磷随深度的减小而持续增

加，以 NaOH-Po 的增加最为显著。土壤层各层磷形态的详细变化如下： 

A 层为磷富集层，总磷含量最高，且磷形态最为复杂。有机磷和 NaOH-Pi 是

其中最主要的两个形态，分别占总磷的 28.3-41.3%和 13.1-27.6%；DHCl-Pi、CHCl-

Pi、 Residual-P、NaHCO3 和 Resin-P 分别占 15.3-16.0%、9.7-11.0%、7.4-7.6%、

7.4-9.3%和 2.2-3.8%。其中 0-5 cm 土壤中 NaOH-Pi 相对含量（13.1%）明显低于

5-10 cm（27.6%），而有机磷相对含量（41.3%）明显高于 5-10 cm（28.41%），这

与 0-5 cm 土壤中 Feo 和 Alo 含量较 5-10 cm 低（图 4.9a, b），而有机质含量较 5-

10 cm 高（图 4.6）一致。先前研究已发现，较高的有机质含量能影响铁/铝氧化

物的结晶度或竞争吸附点位而干扰磷的吸附(Geelhoed et al., 1998; 陈怀满, 2002; 

Lilienfein et al., 2004; 胡红青 et al., 2004; Anderson and Magdoff, 2005; Guppy et 

al., 2005)。 

4.3 节中已讨论大气降尘的输入和枯枝落叶回归是影响 A 层总磷富集的两个

重要因素。由于降尘主要来源于黄土高原，所以降尘物质含有大量碳酸盐及盐分，

pH 偏碱性，磷主要以钙结合态磷的形式存在。当降尘进入土壤后，不仅能消耗

土壤中部分酸，缓解土壤酸化，同时还能释放出磷酸根。在磷形态组成上将表现

为钙结合态磷增加（连续提取的结果中 A 层钙结合态磷的增加并不明显，而在

XANES 结果中增加显著，见图 4.14。连续提取法不能准确区分钙结合态磷的分

析见 4.4.3 节），Resin-P 和 NaHCO3 含量（这两部分磷为生物可直接吸收利用的

生物有效磷）明显增加。另外，由于植物的泵吸作用(Jobbágy and Jackson, 2001)，
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磷素在土壤剖面中向上迁移，因而 A 层中总磷含量增加，尤其枯枝落叶回归地

表的过程是土壤有机磷的主要来源；同时部分有机磷经过矿化分解为转化为生物

有效磷，也可引起土壤表层 Resin-P 和 NaHCO3 含量的增加。 

B 层（Bw1-BC 层）为磷亏损层，总磷含量明显低于 A 层和 C 层，这主要是

因为以下三个原因：（1）微生物和植物根部在 B 层中产生的有机酸，促进土壤矿

物的化学风化(Johnson et al., 1996; Uroz et al., 2009)，CIA 的结果也证明在该层中

风化程度显著增强（图 4.7a），因此钙结合态磷明显减少（图 4.11）；（2）随着 B

层钙结合态磷的大量溶解，释放的磷酸根或通过植物的泵吸作用向上迁移至 A

层，或通过淋溶作用向下迁移至 C 层或流出剖面；（3）不像 A 层有大量外来磷

的输入（大气降尘和枯枝落叶）， A 层向下迁移至 B 层的量远小于钙结合态磷溶

解的量。 

B 层的不同深度磷形态组成也有明显差异，其中以 NaOH-Pi、NaHCO3-Pi、

DHCl-Pi 和有机磷变化最为显著。Bw1 层磷的主要形态为 NaOH-Pi，其浓度为

148-236 µg/g，占总磷的 1/3，是整个剖面中 NaOH-Pi 含量的最高值，这与该层较

高的无定形铁/铝氧化物含量一致（图 4.9a, b）。随着深度增加，NaOH-Pi 明显降

低，Bw2 和 BC 层 NaOH-Pi 分别占总磷的~22%和~14%。NaHCO3-Pi 相对含量与

NaOH-Pi 有相同的趋势，从 Bw1 层的 12.4%降低至 BC 层的 5.5%。DHCl-Pi 组

分从 Bw1 层的 18.3-27.9%增加到 Bw2 层的 30.0-34.3%，再增加到 BC 层的 45.1-

54.8%，这与土壤 pH 结果一致，pH 值随深度的增加而增加（图 4.3），因此钙结

合态磷的溶解作用逐渐减弱。有机磷随深度的增加而大大降低，这与土壤有机质

在剖面的分布趋势一致（图 4.6）。土壤剖面有机磷主要来自于植物，也有一部分

来自于土壤微生物，在一定程度上也会随着淋溶作用向下层迁移，但与上层有机

磷含量相比迁移量并不大，因此上层含量仍然大于下层。另外，其他组分变化趋

势不明显，CHCl-Pi、Residual-P 和 Resin-P 分别占总磷的 9.3-17.8%、7.9-12.5 和

1.2-4.0%。 

4.4.2  XANES 方法获得的磷形态特征 

4.4.2.1  磷标准物质同步辐射 K 边吸收光谱特征 

根据土壤磷素的主要结合形态，选用弱结晶磷灰石、水铁矿吸附态磷和磷酸

铁（FePO4）、高岭石吸附态磷、植酸分别为钙结合态磷（Ca-P）、铁结合态磷（Fe-
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P）、铝结合态磷（Al-P）、有机磷（Po）的标准物质。 
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图 4. 12  磷标准物质的 K 边 XANES 谱。虚线表示不同磷形态的特征峰：（a）铁结合态

磷，（b）白线峰，（c）-（d）钙结合态磷，（e）氧多重散射。 

Figure 4.12  Phosphorus K-edge XANES spectra for P standards. The dashed lines indicate 

spectral features for different P species: (a) Fe-P, (b) absorption edge, (c)-(d) Ca-P, (e) oxygen 

oscillation. 

磷标准物质的 XANES 谱如图 4.12 所示，不同配位结合态磷的 K 边 XANES

谱有明显差异，证明了分析土壤中磷素固相形态的可行性。白线峰（white line，

峰 b）的产生是由磷的 1s 电子到 3p 空轨道跃迁所致，而峰 e 是正磷酸盐中氧原

子的多重散射所致(Toor et al., 2006)。而且，由于磷的 3p 空轨道受磷结合原子影

响，不同磷化合物的白线峰的位置有所不同。Ca-P、有机磷、Al-P 和 Fe-P 的白

线峰能量值分别为 2152.0 eV、2152.5 eV、2152.8 eV 和 2152.8-2153 eV。其中，

Al-P 和 Fe-P 的白线峰能量值非常接近。另外，有些标准物质图谱还呈现良好的

特征峰。磷酸铁在 2148 eV 附近呈现边前峰（峰 a），并且水铁矿吸附态磷的边前
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峰比磷酸铁的边前峰弱很多(Hesterberg et al., 1999; Khare et al., 2005)；该峰是由

于磷的 1s 电子向铁的 3d 电子、氧的 2p 电子及磷的 3p 电子形成的杂化轨道跃迁

所致。钙结合态磷标样分别在 2155 eV（峰 c）及 2163 eV 附近（峰 d）呈现边后

特征峰。 

4.4.2.2  剖面样品同步辐射 K 边吸收光谱特征 

NMG 剖面样品的同步辐射 K 边吸收光谱特征见图 4.13。剖面不同深度样品

的 XANES 图谱差异较大。土壤层样品在 2148 eV 附近均有铁磷的边前峰（峰 a）；

并在 2153 eV 处有峰 b，与铁磷的峰 b 位置一致；以上结果均表明这些层的土壤

中磷大多与铁氧化物结合。C 层的土样在 2155 eV（峰 c）及 2163 eV 附近（峰

d）出现边后峰，表明 C 层土壤样品中可能含有较多的钙结合态磷所致。 

通过 Athena 软件拟合结果可以看出（表 4.4），供试样品与所选取的磷标样

的拟合度较高，R 值介于 0.004-0.023 之间。考虑到实际土壤中往往是多种矿物

混合存在，磷素在多元矿物体系表面进行吸附分配；另一方面，铝结合态磷的

XANES 图谱的白线峰与铁结合态磷图谱的白线峰非常接近，拟合结果可能存在

较大误差；综合以上两点因素，要区分磷素在多元矿物体系中铁/铝氧化物的吸附

分配情况是比较困难。因此，本论文将铁/铝吸附态磷作为整体，而不分开讨论。 

从表 4.4 和图 4.14 可以看出，A 层的顶层（0-5 cm）土壤中，铁结合态磷的

相对含量最高（59.7%），其次是有机磷（23.1%），钙结合态磷含量较低（17.2%）。

钙结合态磷在 Bw 层几乎消失，该层主要以铁铝结合态磷为主（二者之和 84.4-

97.2%），还有少量的有机磷（2.8-11.2%）。BC 层以下，有机磷几乎消失；随深度

的增加，铁铝结合态磷相对含量（25.9-72.3%）整体呈逐渐降低的趋势；钙结合

态磷变化趋势较复杂，与 Bw 层相比钙结合态磷迅速增加，尤其在 70-110 cm 高

达~50%，110 - 130 cm 又有所降低（43%），随后向下至底部逐渐增加，最底部

（295 cm）达 74%。4.3 节中已讨论总磷在 C1 层中的 55-110 cm 累积，根据该深

度磷形态信息，总磷的累积可能是因为钙结合态磷在此深度的增加。根据 4.2.2

节分析已知 NMG 剖面水下渗的深度可达 100-110 cm 左右，因此从上层剖面迁

移下来的磷在该深度累积；同时该深度的 pH 值接近中性（图 4.3），钙浓度也在

此深度增加（图 4.7c），也给磷和钙元素的絮凝沉淀提供了条件。
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图 4. 13  NMG 剖面样品磷的 K 边 XANES 谱。虚线表示不同磷形态的特征峰：（a）铁结

合态磷，（b）白线峰，（c）-（d）钙结合态磷，（e）氧多重散射。 

Figure 4.13  Phosphorus K-edge XANES spectra for NMG profile samples. The dashed 

lines indicate spectral features for different P species: (a) Fe-P, (b) absorption edge, (c)-(d) 

Ca-P, (e) oxygen oscillation. 
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表 4. 4  NMG 剖面土壤磷的 K 边 XANES 谱线性拟合结果（相对含量±标准差） 

Table 4.4  Phosphorus K-edge XANES fitting results for NMG profile (relative percent ± 

standard deviation) 

Depth (cm) R factor Ca-P (%) Fe-P (%) Al-P (%) Po (%) 
0-5 0.0040 17.2 (1.5) 59.7 (0.8) 0.0 (0.0) 23.1 (1.8) 

5-10 0.0064 0.0 (0.0) 89.5 (0.0) 0.0 (0.0) 10.5 (0.0) 
10-15 0.0058 0.0 (0.0) 97.2 (3.2) 0.0 (0.0) 2.8 (1.0) 
15-20 0.0078 0.0 (0.0) 96.8 (3.6) 0.0 (0.0) 3.2 (1.1) 
20-25 0.0049 0.0 (0.0) 91.0 (2.8) 0.0 (0.0) 9.0 (0.9) 
30-35 0.0041 4.4 (2.2) 80.2 (3.1) 4.2 (6.0) 11.2 (1.9) 
40-45 0.0051 24.4 (2.3) 57.8 (4.4) 14.4 (6.3) 3.3 (2.0) 
50-55 0.0090 31.9 (2.9) 55.5 (6.1) 12.6 (8.4) 0.0 (0.0) 
60-70 0.0174 40.0 (3.2) 57.8 (1.7) 0.0 (0.0) 2.1 (3.8) 
70-80 0.0181 53.2 (1.6) 46.8 (1.6) 0.0 (0.0) 0.0 (0.0) 
80-90 0.0121 43.1 (3.2) 30.6 (6.6) 26.4 (9.1) 0.0 (0.0) 

100-110 0.0200 52.3 (3.7) 0.0 (0.0) 47.7 (10.7) 0.0 (0.0) 
120-130 0.0042 43.0 (1.9) 36.8 (4.1) 20.1 (5.7) 0.0 (0.0) 
210-220 0.0108 60.3 (1.0) 39.7 (3.7) 0.0 (0.0) 0.0 (0.0) 
290-300 0.0230 74.1 (1.5) 25.9 (1.7) 0.0 (0.0) 0.0 (0.0) 

注：括号中的数据是标准差；R factor，校正系数。 

Note: data in brackets are standard deviation; R factor, adjustment parameter. 
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图 4. 14  NMG 剖面中 XANES 测定的磷形态组成。（a）各形态磷浓度，（b）各形态磷占

总磷的比例。 

Figure 4.14  (a) Concentrations of different P speciation and (b) their contribution to total P 

as calculated by LCF conducted on P K-edge XANES spectra for NMG profile. 
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4.4.3  Hedley 连续提取法与 XANES 方法对土壤磷形态研究的比较 

修正的 Hedley 连续提取法是目前应用最为广泛的土壤磷素分级方法(Tiessen 

and Moir, 1993)。该方法采用不同浸提剂对土壤样品进行提取（图 3.2），各级提

取剂提出的磷被人为定义为不同形态的磷，分为：1）Resin-P：这部分磷是与土

壤溶液磷处于平衡状态的土壤固相无机磷，是生物有效性最高的土壤磷素形态；

2）NaHCO3-P：这部分磷是指吸附在土壤表面的磷，具有生物有效性；3）NaOH-

P：它们是以化学吸附作用吸附于土壤铁/铝氧化物和粘粒表面的磷, 具有生物有

效性；4）DHCl-Pi：主要提取磷灰石型磷；5）CHCl-P 和 Residual-P：它们是比

较稳定态的磷，极难被植物利用，即闭蓄态磷；6）有机磷：NaHCO3、NaOH、

DHCl 和 CHCl 各步提取的有机磷的总和。1）2）3）5）组分中的磷均与铁/铝氧

化物结合，或被吸附在表面或被包裹在内部或形成磷酸铁/铝，这里我们把这些组

分中的无机磷的总和作为铁铝结合态磷。而 XANES 方法是一种新型的固相原位

测量技术，它能在分子水平上给出目标元素周围的局部结构和化学信息，从而准

确区分与 Fe、Al 和 Ca 等金属结合的磷的形态(Beauchemin et al., 2003; 刘瑾 et 

al., 2011; Prietzel et al., 2013)。 

本节比较修正的Hedley连续提取法和XANES方法测的三个供试剖面（NMG、

QHD 和 HN 剖面）的磷形态数据（图 4.15）。结果发现，Hedley 连续提取法人为

定义的磷形态与 XANES 的结果存在较大差异。虽然二者结果呈强相关关系，钙

结合态磷、铁铝结合态磷、有机磷的相关系数 r 分别为 0.925、0.809、0.901（p

均< 0.01），但明显偏离 1:1 线，二者的差异最大可达 46%。Hedley 法分析的钙结

合态磷（DHCl-Pi）普遍比 XANES 分析的结果高，而 Hedley 法分析的铁铝结合

态磷比 XANES 分析的结果低，表明连续提取法在一定程度上高估了土壤中的钙

结合态磷，而低估了铁铝结合态磷。导致两种方法差异的原因，一方面可归因于

XANES 方法用标样来拟合样品过程中，由于存在样品的不均一性以及较低的信

噪比，拟合结果的误差范围可达 5%-10% (Ajiboye et al., 2007)。但是，在本研究

中两种方法的差异远远大于 XANES 的拟合误差，因此，这种差异更可能是由于

浸提剂缺乏选择性和专一性。 
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图 4. 15  修正的 Hedley 连续提取法和 XANES 方法测的磷形态数据的对比。（a）钙结合

态磷，（b）铁铝结合态磷（TPi-DHCl-Pi 代表总无机磷与 DHCl-Pi 之差），（c）有机磷。

灰色虚线表示 1:1 线。蓝色实线表示线性回归线。 

Figure 4.15  Comparison of Ca-P (a), Fe/Al-P (b) and organic P (c) as determined by Hedley 

and P K-edge XANES spectroscopy for NMG, QHD and HN profiles. The grey dashed lines 

show the 1:1 relationship. The linear regression (blue lines) is based on all the data points. 

为了验证连续提取方法中定义形态的准确性，进一步分析了不同浸提液所提

取的磷形态。我们选取了 NMG 剖面不同深度的四个样品，利用 XANES 分析各

步提取前后固体，然后差减二者的图谱，从而得到各浸提液所提取的磷形态的

XANES 谱(Kar et al., 2011)，最后用 Athena 软件对差减谱进行线性拟合。如图

4.16 所示，NaOH-P、CHCl-P 和 Residual-P 与连续提取方法定义的形态基本一致，

主要是铁铝结合态磷，并还有少量的有机磷。与定义形态差异较大的是 DHCl-P，

DHCl 提取的无机磷并非像定义的只有钙结合态磷，还含有较多铁铝结合态磷，

占提取总磷的 16%-49%，是导致连续提取法高估钙结合态磷并低估铁铝结合态

磷的主要原因。另外，在土壤层样品中 DHCl 还提取了部分有机磷，尤其在表层

（2.5 cm）DHCl 提取的有机磷占总磷的高达 45%，这与通过 DHCl 提取液中总

磷和无机磷含量的差值计算得到的有机磷含量一致，因此修正的 Hedley 法不测

定 DHCl 提取液中的有机磷含量可能会低估样品中有机磷的含量。综上，修正的

Hedley 法提供的信息仅具有操作意义，并非真实的磷形态，可能更适用于表征土

壤磷库的生物有效性。 
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图 4. 16  NMG 剖面样品（a）NaOH、（b）DHCl、（c）CHCl 提取液和（d）残渣

（Residual-P）的磷的 K 边 XANES 谱及其线性拟合结果 

Fig. 4.16  The XANES LCF-derived speciation of P in NaOH (a), DHCl (b) and CHCl (c) 

extracts and Residue (d) for four selected samples of NMG profile. 

所谓生物有效性是指生物可以直接吸收利用的磷，其形态为正磷酸盐，包括

溶解态正磷酸盐和一部分颗粒态的正磷酸盐（极易从颗粒物中释放出来的弱结合

态/交换态磷）。潜在可利用的部分是吸附于水合金属氧化物（如无定形的铁/铝氧

化物）表面上的正磷酸根，在一定条件下可以被释放出来为生物利用。有机化合

物和聚合磷酸盐在矿化过程中可分解出生物有效磷，但目前对矿化、解吸过程了

解甚少，需要更多地加以探索。其它形态的磷包括结晶态的铁/铝磷酸盐和被铁/
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铝氧化物胶膜包裹，这部分磷难以被生物利用，因为它们通常结合态矿物晶格中

难以溶解出来(Smil, 2000; Reynolds and Davies, 2001)。 

修正的 Hedley 连续提取法所区分出的磷形态并不能明确到具体的磷的化学

形态或者为某种金属氧化物或矿物所吸附(Hunger et al., 2005)，但是对溶解态正

磷酸盐形态的磷即树脂吸附的磷（Resin-P）有比较准确的定量估测，也对弱结合

态的颗粒态磷通过 NaHCO3提取出来，还能将被铁/铝氧化物吸附的磷通过 NaOH

提取出来。这三组形态的磷被 Walker and Syers, 1976 归类为生物有效磷，称之为

非闭蓄态磷。闭蓄态磷是指磷酸铁和磷酸铝被氧化物胶膜所包蔽，其活性低，供

磷能力弱。Hedley 连续提取法把 CHCl-Pi 和 Residual-P 认定为闭蓄态磷。但是，

对于磷的真实形态却难以准确定量。 

XANES 方法由于是一种固相测量技术，因此不能获得土壤中溶解态的正磷

酸盐的含量，但该方法能探知磷素周围的其他金属元素及其化学信息(Hesterberg 

et al., 1999; Beauchemin et al., 2003; Lombi et al., 2006; 刘瑾 et al., 2011; Prietzel et 

al., 2013)，因此，XANES 方法可以用以准确评估土壤中磷的真实形态。 

4.5  剖面土壤磷形态变化及其驱动因素 

由 Hedley 连续提取方法（4.4.1 节）和 XANES（4.4.2 节）获得的磷形态结

果，可将剖面中磷形态的变化简单概括为：钙结合态磷是 C 层磷的主要形态，铁

铝结合态磷约占 1/3，随风化风化程度的增加，钙结合态磷比例逐渐减少，铁铝

结合态磷比例增加；C 层上部由于流体下渗受限而生成新的钙结合态磷，总磷含

量也有所提高。B 层受风化成土、植被吸收和淋溶等因素作用下，总磷含量显著

下降，钙结合态磷明显减少，铁铝结合态磷占总磷的 90%。A 层由于植物的泵吸

作用以及大气降尘，总磷含量明显高于 B、C 层，钙结合态磷和有机磷比例增加，

铁铝结合态磷比重较 B 层减少，且生物有效磷在 A 层中更为富集。以下将分别

阐述各层中磷形态的变化及其驱动因素（图 4.17）。 

（1）A 层磷富集层 

由于大气降尘的输入和枯枝落叶归还地表(Jobbágy and Jackson, 2001)，A 层

总磷含量在整个剖面中最高（图 4.10）。因供试剖面的母质为花岗岩，含大量云

母，风化后产生大量铁铝次生矿物，它们对磷的吸附极强，因此在土壤层中磷的

主要形态为铁铝结合态磷，分别约占总磷的 60%和 90%（图 4.14）。除铁铝结合
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态磷外，A 层中还含有大量的有机磷（23.1%）和钙结合态磷（17.2%）。 

XANES 的磷形态结果显示 A 层土壤中有 23.1%有机磷，Hedley 连续提取的

结果显示有机磷（NaHCO3-Po, NaOH-Po, DHCl-Po 和 CHCl-Po 之和）占总磷的

41.3%。两种方法所表征的有机磷含量在数值上的差异在 4.4.3 节中讨论，但二者

均显示 A 层中有机磷的大量累积。土壤有机碳均与两种方法的有机磷含量之间

呈显著的正相关关系（与 XANES 和 Hedley 测得的 Po 的相关系数 r 分别为 0.972

和 0.92，p < 0.01），表明土壤有机碳可以作为表征土壤有机磷含量水平的指标之

一，凋落物归还和地下植物残体的分解是土壤中有机磷的主要来源。 

Resin-P、NaHCO3-Pi 和 NaOH-Pi 被认定为非闭蓄态磷，即能被植物和微生

物利用的有效磷。本研究中植物需要的磷素可以来自母质的风化释放、凋落物等

植物残体归还以及大陆降尘的输入。但由于 A 层土壤化学风化程度较高，母质

中的磷灰石几乎风化殆尽，使得通过母质的化学风化而得到的生物有效性磷含量

极低。因此，A 层土壤中生物有效性磷主要来源于有机磷的矿化和大陆降尘的输

入。一方面，A 层中较高的非闭蓄态磷含量（24.2%）（图 4.11），可能与有机碳

矿化有一定关系。Wang et al., 2016 研究表明土壤中有机磷的矿化速率主要受有

机碳的矿化速率影响，磷酸根可能作为有机碳矿化的副产物释放出来。供试剖面

A 层土壤中有机碳含量高达 112 g/kg（图 4.6），加上土壤水分含量充足（图 4.5b），

微生物活性较强，使得有机碳矿化较为迅速，从而补充了土壤的生物有效性磷。

因此，较高的有机质含量可能是其生物有效性磷含量较高的重要原因。相关性分

析显示，Resin-P 与两种方法的有机磷（与 XANES 和 Hedley 测得的 Po 的相关

系数 r 分别为 0.753 和 0.721，p < 0.01）和有机碳含量（r = 0.873，p < 0.01）均

呈显著正相关，也表明了土壤有机磷的矿化可能是 Resin-P 的重要来源。另一方

面，钙结合态磷是大气降尘中最主要的磷形态。当其进入土壤后，由于土壤偏酸

性，促进钙结合态磷溶解，从而促进了生物可利用磷的产生。DPS 值较大（图

4.9d），也表明在该层磷容易从土壤表面迁移到水体，给磷和钙元素的絮凝沉淀提

供了条件。 

综上，由于风化程度较高，A 层土壤磷素以铁铝结合态为主。表层土壤磷素

受凋落物影响具有明显的表聚现象，凋落物的分解是有机磷的主要来源；同时，

表层较强的微生物活动可促进有机磷的矿化，表现出更高的生物可利用性磷含量。

另外，外来降尘的输入，提供了一些钙结合态磷，且在酸性土壤中易溶解而释放
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出磷酸根。 

（2）B 层磷亏损层 

由于风化成土过程以及植被吸收作用，B 层中的总磷含量远低于 A 和 C 层。

B 层土壤最明显的特征是由于供试剖面的上覆植被以乔木为主，植物根系广泛分

布在 B 层，且根系比较发达。XANES 磷形态结果显示 B 层土壤中钙结合态磷几

乎消失，这与该层土壤较低的 pH 值（4.8-6.2）有关。已有研究证明磷酸钙矿物

在低 pH 条件下（< 5.5）几乎完全溶解(Andersson et al., 2016)，这与 XANES 的

钙结合态磷的结果一致。植物根系和土壤微生物产生的酸类物质（如草酸）能营

造较低的酸性环境(Pallant and Riha, 1990; 旷远文 et al., 2003)，促进了硅酸盐矿

物风化和磷灰石溶解(Welch et al., 2002; Lambers et al., 2009; Brunner et al., 2011)，

这与 B 层中 CIA 值的增加（图 4.7）以及主量元素（如 Na、Ca、K、Fe 和 Al）

的亏损（图 4.7）吻合。但 Hedley 连续提取结果显示 DHCl-Pi（在连续提取方法

中被认为是钙结合态磷）占总磷的 18.3-45.1%。连续提取法测得的较高的 DHCl-

Pi 组分可能是因为一些较稳定的铁结合态磷不能被 NaHCO3 和 NaOH 提取但能

被 DHCl 提取(Slomp et al., 1996)，详细的分析见 4.4.3。  

植物根系对磷素的影响，除易导致土壤酸化而促进钙结合态磷溶解外，还能

依靠根系吸收生物有效态磷为植物所利用。B 层总磷含量的降低可能是因为 ○1

植物的吸收，○2 受淋溶作用影响，溶解态磷（如 Resin-P、Po）随流体向下迁移。

同样的，A 层中的溶解态磷（如 Resin-P、Po）随流体向下可迁移至 B 层，而以

颗粒态存在的磷（如铁铝结合态磷、钙结合态磷）迁移量十分有限。如有机磷含

量在表层最高，随深度逐渐降低，这正是淋溶作用的结果。 

XANES 磷形态结果显示 B 层土壤中近 90%的磷素以铁铝结合态存在（图

4.14）。这与 Hedley 连续提取结果相符合，该方法也显示 NaHCO3-Pi 和 NaOH-Pi

（在连续提取方法中被认为是铁铝吸附态磷，36.9-44.0%）（图 4.11）含量较高。

在低 pH 值条件下磷酸盐极易被土壤中大量铁/铝氧化物（图 4.7）表面吸附

(Andersson et al., 2016)，因此该层 NaHCO3-Pi 和 NaOH-Pi 比例较高，这部分磷

可供生物吸收利用。部分吸附态磷酸盐能继续被铁/铝氧化物胶膜包裹而形成所

谓的闭蓄态磷（CHCl-Pi 与 Residual-P 在连续提取方法中被认为是闭蓄态磷，二

者之和为 18.9-29.6%），这种形态的磷通常被认为是很难释放出来被植物吸收利

用(Whitehead, 2000)。B 层土壤 DPS 值（图 4.9d）较低，土壤中易解吸的磷数量
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较小，磷从土壤淋失的风险较低。但很多研究已表明植物功能(Tiessen et al., 1994; 

Crews et al., 1995; Lambers et al., 2008)或厌氧条件(Chacon et al., 2006; Liptzin and 

Silver, 2009)都能活化土壤中更稳定的磷形态，促使向生物有效态磷转换。因此，

B 层中磷的生物可利用性受母质中钙结合态磷的含量、铁/铝氧化物含量、生物活

动以及氧化还原条件等因素控制。 

总之，B 层土壤中分布着大量的植物根系，显著影响着磷形态组成。磷灰石

快速风化，磷形态以铁铝结合态磷为主。生物有效态磷含量较高，一部分供植物

吸收，一部分受淋溶作用而向下迁移。 

（3）C 层磷稳定层 

C 层总磷除在上部（110 cm）略有富集外，整体变化不大。 C 层土壤几乎不

受植被影响，上部（45-110 cm）仍受到轻微的淋溶作用的影响。XANES 结果显

示钙结合态磷在 80-110 cm 有所累积（图 4.14），这可能与 B 层的淋溶作用有关。

4.2.2 已讨论降水入渗深度可达 100-110 cm 左右（4.2.2 节），在此深度以下，流

体的向下迁移作用相当有限，因此，由上部活跃风化反应淋失下来的溶解态磷可

能受到流体下渗的限制而与钙元素在此深度结合产生沉淀，钙在剖面中也呈现类

似分布特征（图 4.7c）。同时，该深度 DPS 值较高（图 4.9d），表明易解吸的磷数

量较多，磷酸根从土壤释放的可能性较大；并且土壤 pH 值较高（~6.5），这些条

件均为钙磷酸盐矿物的生成提供了可能性。 

110 cm 以下，磷素几乎只受地球化学作用的影响。XANES 结果表明，磷形

态主要是钙结合态和铁铝结合态磷，并且随深度的增加，钙结合态磷逐渐增加，

而铁铝结合态磷逐渐较低。磷形态的变化表明化学风化是控制该深度磷形态的主

要因素。磷灰石是花岗岩母岩中磷最主要的形态。供试剖面 300 cm 深度的样品

已被风化，因此含有少量的铁铝结合态磷（25.9%）。这与 CIA 结果一致，300 cm

样品的 CIA 值（60.8）略高于基岩（54.4）。在风化早期黑云母便开始风化而产生

铁氧化物(Zhang et al., 2015)，因此供试剖面底部样品已含有较多铁氧化物（图

4.9a），由磷灰石溶解释放的磷酸根能迅速被铁氧化物吸附固定。随着风化作用增

强，土壤酸性逐渐增强，磷灰石矿物溶解增强，钙结合态磷逐渐减少，与此相反

铁铝结合态磷逐渐增加，与铁/铝氧化物正相关。 总体而言，C 层普遍风化作用

较弱，磷的释放量较少，非闭蓄态磷含量非常低（图 4.11）。 铁铝结合态磷占总

磷的比例（25.9-72.3%）与 A（59.7-89.5%）和 B 层（84.4-97.2%）相比也较低，
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这与 C 层较低的化学风化速率和铁/铝氧化物含量有关（图 4.9）。该结果与连续

提取中 NaHCO3-Pi 和 NaOH-Pi 组分的变化趋势一致（图 4.11）。 

综上，C 层磷形态以钙结合态和铁铝结合态为主，但其变化趋势分两段讨论。 

C 层上部，由于淋滤作用，磷素与其他元素（如钙）均在土壤剖面中向下迁移而

在 80-110 cm 左右富集（图 4.7），且沉淀生成新的磷酸钙矿物，因此在 C 层上部

80-110 cm 左右总磷明显较高。C 层 110 cm 以下，磷形态的转化几乎只受化学风

化的控制，其变化模式基本符合风化初期 Walker-Syers 模型，与 Mishra et al., 2013

结果基本一致。 

 
图 4. 17  风化剖面不同发生层中磷的化学过程以及各形态磷分布的概念模型 

Figure 4.17  Sketch of the pathways of P reactions and the change of P speciation along the 

profile. 

4.6  小结 

本章选择处于中温带气候区的花岗岩风化剖面作为典型剖面，利用修正的

Hedley 连续提取和 XANES 两种方法对剖面样品磷形态进行分析，并结合剖面的

物质的来源、理化性质、矿物学性质、常量元素等，探讨了花岗岩风化剖面中不

同深度磷的生物地球化学行为。同时比较两种方法在剖面样品磷形态研究中的优

缺点，为完善土壤磷的生物地球化学循环研究提供新途径。 

（1）NMG 剖面基本性质：剖面 pH 值变化范围为 4.79-6.91，土壤呈酸性。

土壤含水率结果显示 100 cm 以下流体的向下迁移作用相当有限，因此诸多元素

表现出在此深度富集。表层土壤有机碳含量高达 112 g/kg，且在亚表层迅速减小。
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粘粒和粉粒含量从上向下逐渐减少，而砂粒逐渐增加。铁/铝氧化物主要在土壤层

累积。A 层和 C 层上部土壤磷饱和度（DPS）较高，指示这些层位释磷风险较大。

此外，锶同位素结果表明表层土壤受到大气降尘物源输入的影响，最大贡献有

9.32%。 

（2）NMG 剖面总磷和磷形态分布特征及其驱动机制探讨：剖面中总磷含量

变化范围较大，在 510-1284 µg/g 之间。变化趋势具有明显的分段性，可分为四

个阶段： 

A 层磷富集层，大气降尘的输入是影响该层的主要因素，同时植物的泵吸作

用也能促进磷在表层的积累，使得总磷含量较高。由于风化程度较高，A 层土壤

磷素以铁铝结合态磷为主（59.7%），其次是有机磷（23.1%），钙结合态磷较低

（17.2%）。表层土壤磷素受凋落物影响具有明显的表聚现象，凋落物的分解是有

机磷的主要来源，同时，表层较强的微生物活动可促进有机磷的矿化，表现出较

高的生物有效磷含量（24.2-39.1%）。此外，外来降尘的输入，提供了一些钙结合

态磷，且在酸性土壤中易溶解而释放出磷酸根。 

B 层磷亏损层，这是风化成土过程、植物根系吸收以及强淋溶共同作用的结

果。磷形态主要以铁铝结合态磷为主（84.4-97.2%），有机磷普遍较低（2.8-11.2%），

钙结合态磷几乎消失（0-4.4%）。B 层土壤最明显的特征是植物根系广泛分布以

及较高的铁/铝氧化物含量。微生物和植物根系通过分泌酸性物质酸化土壤而促

进钙结合态磷溶解，表现出较高的生物有效磷含量（21.7-46.2%）。释放的磷酸根

或被植物吸收，或受淋溶作用影响迁移至下层，因而使得该层总磷含量减少。同

时磷酸根在酸性条件下也易被土壤中铁/铝氧化物固定。 

C 层上部磷富集层，由于流体下渗受限，上部活跃风化反应淋滤下来的磷与

钙在此发生累积，并沉淀生成新的钙结合态磷（~50%），因此总磷含量也有所提

高。 

C 层下部磷稳定层，总磷含量与基岩相比几乎不变。磷形态只有钙结合态磷

和铁铝结合态磷，且随剖面深度的加深，钙结合态磷比重逐渐增加，而铁铝结合

态磷比重逐渐减少。磷形态的转化几乎只受化学风化的控制，其变化模式基本符

合风化初期 Walker-Syers 模型。 

（3）比较 Hedley 连续提取法与 XANES 方法测的磷形态结果，显示连续提

取法在一定程度上高估了土壤中的钙结合态磷，而低估了铁铝结合态磷，故
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Hedley 连续提取法不能准确定量磷的真实形态。但连续提取法在定量表述生物

有效磷方面具有优势，而 XANES 方法对磷的化学形态有更好的分辨能力。二者

结合可以更好的评估磷的环境意义。  



 
 

 
73 

第 5 章  不同气候带花岗岩风化剖面中磷分布规律讨论 

5.1  不同气候带花岗岩风化剖面的化学风化程度 

地表岩石的风化过程可以分为早期、中期和晚期三个阶段。（1）化学风化的

早期，硅铝酸盐中的 K、Na、Ca、Mg 等被溶解，发生迁移。氯化物最先淋溶，

硫酸盐次之，碳酸盐相对难溶，常在原地富集下来，称为富钙阶段，形成硅铝-碳

酸盐型风化壳；（2）化学风化的中期，不仅氯化物、硫酸盐已经大部分被淋溶迁

移，碳酸盐也大量流失，硅铝酸盐被分解为高岭土、蒙脱石等粘土矿物残留在原

地，称为硅铝粘土型风化壳；（3）化学风化的晚期阶段，可迁移的元素基本都被

迁移出，几乎丧失了全部盐类和呈胶体状态的 SiO2，残留下难以迁移的铁铝化合

物，形成铁铝型风化壳或砖红壤风化壳。 

具体各个剖面的风化程度变化情况如下： 

（1）NMG 剖面 

NMG 剖面的 CIA 范围介于 60.8-70.5 之间，基岩的 CIA 值为 54.4（图 5.1a）。

按照上述风化程度的划分，NMG 剖面处于早期-中期风化阶段。 

（2）QHD 剖面 

QHD 剖面的 CIA 范围在 65.8-80.9 之间（图 5.1b），风化程度高于东北地区

风化壳，但是相对我们南方典型的红色风化壳（CIA 一般大于 85）则较低。QHD

剖面处于化学风化的中期阶段。 

（3）海南剖面 

HN 剖面的 CIA 范围在 91.7-96.8 之间，基岩的 CIA 值为 58.3（图 5.1c），剖

面发育程度极高。该剖面处于我国热带季风气候区，长期处于高温强降水的气候

条件，这是导致剖面高度发育的直接原因。该气候影响下的剖面处于化学风化的

晚期阶段。 

综上，CIA 的结果表明，从母岩向上到表土层，CIA 值逐渐增加，风化程度

增强（图 5.1）。不同气候带剖面的发育程度有明显规律，即中温度 < 暖温带 < 

热带。在基岩条件、暴露年龄相似的情况下，风化剖面的发育程度主要受气候条

件的控制。 
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图 5. 1  NMG（a）、QHD（b）、HN（c）剖面 CIA 随深度的变化图 

Figure 5.1  CIA plotted versus depth for NMG (a), QHD (b) and HN (c) profiles. 

5.2  不同气候带花岗岩风化剖面的磷形态组成 

5.2.1  中温带季风气候 

NMG 剖面处于典型的中温带季风性气候区，年平均气温只有 1°C 左右，年

平均降雨量为 480 mm。NMG 剖面总磷含量在 510-1284 µg/g 之间，随深度的加

深呈现出先降低后升高最后又降低并趋于稳定的变化趋势（图 5.2a）。 

如 4.5 节所述，XANES 表征的 NMG 剖面磷形态特征表明（图 5.2a, b），由

于植物的泵吸作用以及大气降尘，A 层中总磷明显高于 B、C 层，A 层土壤中铁

铝结合态磷的相对含量最高（59.7%），其次是有机磷（23.1%），钙结合态磷较低

（17.2%）。B 层在风化成土过程以及地表植被吸收转化等因素影响下，总磷显著

下降，磷形态主要以铁铝结合态磷为主（84.4-97.2%），有机磷普遍较低（2.8-

11.2%），钙结合态磷几乎消失（0-4.4%）。C 层中只有钙结合态磷和铁铝结合态

磷，钙结合态磷较上部剖面显著提高，占总磷的 31.9-74.1%；铁铝结合态磷占总

磷的 54.5-66.1%。Hedley 连续提取的结果显示在土壤层中非闭蓄态磷（Resin-P、

NaHCO3-Pi 和 NaOH-Pi）占总磷的 21.7-46.2%，表现出较高的生物有效性（图

5.2c, d）。 
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图 5. 2  NMG 剖面中 XANES 方法（a，b）和 Hedley 连续提取法（c，d）测的磷形态组

成。 

Figure 5.2  P species as determined by P K-edge XANES spectroscopy (a, b) and Hedley 

extractions (c,d) for NMG profile. 
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5.2.2  暖温带季风气候 

秦皇岛处于典型的暖温带季风性气候区，年平均气温为 11°C，年平均降雨

量为 700 mm。如图 5.3a 所示，QHD 剖面总磷含量在 99.2-1104 µg/g 之间，并呈

现明显的分段特征，其中 A 至 C1 层总磷含量较低（99.2-260 µg/g），C2 层含量

较高（790-1104 µg/g）。QHD 剖面总磷变化趋势与 NMG 剖面相似，表现为随深

度的增加先降低后升高最后又降低并趋于稳定。 

XANES 表征的 QHD 剖面磷形态显示（图 5.3b），A 层土壤中铁铝结合态磷

的相对含量最高（53.3%），其次是有机磷（30.7%），钙结合态磷较低（16.0%）。

Bw1 至 C1 层，磷形态主要以铁铝结合态磷为主（61.1-73.7%），钙结合态磷普遍

极低（0-11.2%），有机磷逐渐降低（22.1-32.5%）。C2 层钙结合态磷绝对含量和

相对含量均较上部剖面显著提高，占总磷的 27.6-45.5%；铁铝结合态磷绝对含量

较上部剖面大大提高，占总磷的 54.5-66.1%。值得一提的是，该剖面 A 至 C1 层

铁铝结合态磷绝对含量较 C2 层显著降低，表明铁/铝氧化物固持磷的能力在 A 至

C1 层偏低，这可能也是上部剖面总磷含量偏低的原因之一。QHD 剖面的土壤层

中铁铝结合态磷的绝对含量和相对含量都明显低于 NMG 剖面。两个剖面的土壤

层中铁铝结合态磷含量上的差异可能与土壤 pH 有关。NMG 剖面土壤层 pH 较低

（4.8-6.3），在低 pH 值时，磷与铁/铝氧化物发生吸附而被固持。QHD 剖面 pH

较高（5.6-6.8），在 pH 值较高时，铁/铝氧化物对磷的吸附能力显著降低，此时土

壤中磷的有效性最高，因此 QHD 剖面在 190 cm 以上铁铝结合态磷绝对含量大

大降低。 

QHD 剖面中 Hedley 连续提取方法获得的磷形态较 NMG 也发生了明显的变

化（图 5.3c, d）。NMG 剖面土壤层中非闭蓄态磷占总磷的 21.7-46.2%，闭蓄态磷

占 18.4-29.6%。而 QHD 剖面土壤层中非闭蓄态磷仅占总磷的 5.4-9.0%，闭蓄态

磷占 45.5-57.1%。NMG 剖面处于低温半湿润的气候区，风化过程的水岩作用比

较缓慢；而处于暖温带的 QHD 剖面温度和降水量均高于 NMG 剖面，剖面发育

程度相对较高。随着土壤发育，磷酸盐逐渐向闭蓄态磷转化。 
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图 5. 3  QHD 剖面中 XANES 方法（a，b）和 Hedley 连续提取法（c，d）测的磷形态组

成。 

Figure 5.3  P species as determined by P K-edge XANES spectroscopy (a, b) and Hedley 

extractions (c,d) for QHD profile. 
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5.2.3  热带季风气候 

海南省处于典型的热带季风区，全省年平均气温高温 24°C，年降雨量在一

些地区甚至高达 2000 mm 以上，多发育几米到几十米厚的红土风化壳。HN 剖面

总磷含量在 100-363 µg/g 之间变化，随深度的加深呈现出先降低后升高的变化趋

势（图 5.4a）。该变化趋势与总磷在 NMG 剖面土壤层中的变化趋势一致。 

图 5.4a, b 为 HN 剖面 XANES 方法获得的磷形态组成随深度的变化。HN 剖

面除最顶层样品外，其余所有样品的无机磷都是铁铝结合态磷（占总磷的 64.1-

92.3%），这与红壤中富含铁铝矿物以及红壤风化程度高有关。红壤中的大量铁铝

矿物的专属性吸附造成红壤中的磷向铁铝结合态磷转化，在缺少钙结合态磷来源

的情况下，会造成钙结合态磷消耗殆尽而铁铝结合态磷主导的局面。整个 7 米的

剖面均分布有机磷，且有机磷相对比例（7.8-35.9%）比 NMG 和 QHD 两个剖面

略高。土壤有机磷主要来源于地表植被的枯枝落叶的分解，海南温暖湿润的环境

有利于凋落物分解，因而 HN 剖面有机磷含量较高。并且海南强降雨量促进了土

壤的淋滤作用，因而有机磷的分布非常深。 

图 5.4c, d 为 HN 剖面连续提取方法获得的磷形态组成随深度的变化。结果

显示，除顶层样品外，HN 剖面样品中非闭蓄态磷占总磷的 3.3-12.9%，闭蓄态磷

占 50.3-85.3%。HN 剖面中闭蓄态所占比例相当高，这是由于红壤风化程度高，

磷酸盐被土壤中丰富的铁/铝氧化物所固定，最终转化成闭蓄态磷。 
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图 5. 4  HN 剖面中 XANES 方法（a，b）和 Hedley 连续提取法（c，d）测的磷形态组

成。 

Figure 5.4  P species as determined by P K-edge XANES spectroscopy (a, b) and Hedley 

extractions (c,d) for GN profile.
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5.3  不同气候带花岗岩风化剖面的各形态磷分布规律 

不同气候带剖面中各形态磷的变化如图 5.5 所示，下面将分别讨论。 

5.3.1  钙结合态磷 

图 5.5a, b, c 为不同气候带剖面中 XANES 表征的钙结合态磷相对含量的变

化，剖面之间钙结合态磷相对含量差异较大，表现为 NMG（0-74.1%）> QHD（0-

45.5%）> HN 剖面（0-16.3%），表明从北到南剖面中钙结合态磷比重降低。7 米

深的 HN 剖面除顶部样品外，其余样品均不含钙结合态磷。可见，热带气候条件

影响下的风化剖面中，由于极强的风化程度，磷灰石全部溶解。 

钙结合态磷在各剖面中的变化趋势基本一致，均表现为：A 层出现 10-20%

的钙结合态磷，且随深度的增加而逐渐降低，在 B 层几乎消耗殆尽，在 C 层又

迅速增加，尤其在 C 层上部稍有累积后又有所降低，随后向下至底部逐渐增加

（图 5.5a, b, c）。如 4.1 节所述，A 层由于外来降尘的输入，提供了一些钙结合态

磷；B 层风化程度最高（图 5.1），钙结合态磷迅速风化；C 层上部仍受轻微的淋

滤作用影响而使得钙结合态磷略有累积，随后至底部几乎只受化学风化的控制，

随深度的增加，化学风化程度降低，钙结合态磷（原生含磷矿物：磷灰石）逐渐

升高。 

5.3.2  铁铝结合态磷 

图 5.5d, e, f 为不同气候带剖面中 XANES 表征的铁铝结合态磷相对含量的变

化，可以看出三个剖面中铁铝结合态磷所占比重均最大，其中 NMG 剖面和 HN

剖面的土壤层中铁铝结合态磷分别占总磷的 59.7-97.2%和 64.1-92.3%，而 QHD

剖面土壤层中铁铝结合态磷所占比重较低（53.3-71.9%）。QHD 剖面铁铝结合态

磷相对含量偏低，与该剖面土壤 pH 较高有关（pH 讨论见 5.4.1.1），在接近中性

条件下铁/铝氧化物对磷吸附能力显著降低。 

铁铝结合态磷在各剖面中的变化趋势基本一致，均表现为：随深度的增加，

呈现先升高后降低的变化（图 5.5d, e, f）。A 层由于外源输入，如枯枝落叶分解

释放的有机磷和大气降尘携带的钙结合态磷进入土壤，以及 A 层较高的有机质

含量会影响铁/铝氧化物的结晶度或竞争吸附点位而干扰磷的吸附(Geelhoed et al., 

1998; 陈怀满 , 2002; Lilienfein et al., 2004; 胡红青  et al., 2004; Anderson and 

Magdoff, 2005; Guppy et al., 2005)。这些作用都会使得该层铁铝结合态磷的比重
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降低。B 层大量铁/铝次生矿物存在，它们对磷的吸附极强，因此铁铝结合态磷是

该层磷素的主要形态。C 层风化程度较弱，保留了较多的母质中的钙结合态磷，

而铁铝结合态磷较 B 层减少。 

5.3.3  有机磷 

图 5.5g, h, i 为不同气候带剖面中 XANES 表征的有机磷相对含量的变化，有

机磷自上而下呈降低的趋势，尤其在土壤层大量累积。有机磷主要来自于地表凋

落物的分解，也会随着淋溶作用向下迁移，但与上层有机磷含量相比迁移量并不

大，因此上层含量仍然大于下层。另外，不同剖面有机磷相对含量有所差异，表

现为 NMG 剖面（0-23.1%）< QHD 剖面（0-30.7%）< HN 剖面（7.8-35.9%），表

明从北到南剖面中有机磷比重增加。这说明温度和降水增加有利于凋落物的分解，

从而增加剖面中有机磷含量。不同剖面有机磷入渗深度不同，表现为 NMG 剖面

（45 cm）< QHD 剖面（250 cm）< HN 剖面（300 cm），这与不断增强的降雨量

有关。 

5.3.4  非闭蓄态磷与闭蓄态磷 

作为 XANES 方法的补充，Hedley 连续提取法虽不能明确给出具体的磷的化

学形态或者为某种金属氧化物或矿物所固定(Hunger et al., 2005)，但能用来评价

磷的生物有效性（如 4.4.3 所述）。比如，XANES 表征的铁铝结合态磷，它们的

生物有效性可能不同，但 XANES 方法难以区分。根据 Hedley 连续提取方法，铁

铝结合态磷可分为非闭蓄态和闭蓄态两种类型。非闭蓄态磷包括溶解性的磷酸盐

以及吸附态的铁铝结合态磷，即能被植物和微生物利用的有效磷。Hedley 连续提

取法把 Resin-P、NaHCO3-Pi 和 NaOH-Pi 认定为非闭蓄态磷。闭蓄态磷指磷酸铁

和磷酸铝被氧化物胶膜所包蔽，其活性低，供磷能力弱。Hedley 连续提取法把

CHCl-Pi 和 Residual-P 认定为闭蓄态磷。 

图 5.6a, b, c 为不同气候带剖面中连续提取法测的非闭蓄态磷相对含量的变

化，从图中可以看出，非闭蓄态磷在各剖面中的变化趋势不同。土壤中非闭蓄态

磷含量受到根系吸收和土壤供磷两个方面的影响，因此植被类型、土壤性质和气

候差异都会导致剖面中非闭蓄态磷分布的差异。另外，不同剖面中非闭蓄态磷相

对含量差异较大，表现为 NMG 剖面（5.0-46.2%）> QHD 剖面（5.4-16.5%）> HN

剖面（除顶层样品外，3.3-10.8%），表明从北到南剖面中非闭蓄态磷比重降低。



 
 

 
82 

相反的，不同剖面中闭蓄态磷相对含量呈现相反变化趋势，即 NMG 剖面（11.7-

29.6%）< QHD 剖面（12.9-60.4%）< HN 剖面（除顶层样品外，49.4-82.8%）（图

5.6d, e, f）。另外，闭蓄态磷在各剖面中的变化趋势基本一致，尤其在 B 层比重达

到最大。 

不同气候带剖面非闭蓄态和闭蓄态磷含量变化趋势很好地体现出，随土壤发

育，非闭蓄态磷逐渐向闭蓄态磷转化，因此土壤风化程度越高，闭蓄态磷越多，

生物有效性磷越少；反之，风化程度越低，非闭蓄态磷越多，生物有效性磷越多。 

综上，各形态磷在不同剖面中均呈现相似于 NMG 剖面的分布特征，这表明

4.5 节关于剖面中土壤磷形态变化及其驱动因素的讨论适用于本论文的其它剖面，

不同层位中各形态磷转化的模式（图 4.17）具有一定的普适性。因此剖面中磷的

分布模式主要是剖面自身性质作用的结果，受气候条件的影响并不大。 

但是，几个气候带的风化壳剖面各形态磷在含量上有明显规律，即钙结合态

磷和非闭蓄态磷表现为 NMG 剖面（中温带）> QHD 剖面（暖温带）> HN 剖面

（热带），而有机磷和闭蓄态磷表现为 NMG 剖面（中温带）< QHD 剖面（暖温

带）< HN 剖面（热带）。5.1 节中已知几个气候带的风化壳发育程度呈现中温度 

< 暖温带 < 热带的变化。因此，不同气候带剖面各形态磷的变化趋势很好地体

现出随土壤发育磷酸盐总的转化方向，即土壤中原生的钙结合态磷（磷灰石）在

土壤形成过程中逐步溶解，向磷酸铁铝盐类转化，因此土壤风化程度越高，磷酸

铁/铝，特别是闭蓄态磷越多，反之，风化程度越低，磷酸钙盐越多，且非闭蓄态

磷越多。这种变化模式与 Walker-Syers 模型一致(Walker and Syers, 1976)。可见，

土壤中磷的形态组成变化与土壤发育程度密切相关，而气候条件是影响各剖面发

育程度的主要因素。 
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图 5. 5  NMG、QHD、HN 剖面的 XANES 表征的各形态磷变化。(a, b, c) 钙结合态磷，

(d, e, f) 铁铝结合态磷，(g, h, i) 有机磷。 

Figure 5.5  The changes of XANES derived Ca-P (a, b, c), Fe/Al-P (d, e, f), and Po (g, h, i) 

for NMG, QHD, and HN profiles. 
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图 5. 6  NMG、QHD、HN 剖面的 Hedley 连续提取法所获得的磷组分的变化。(a, b, c) 非

闭蓄态磷，(d, e, f) 闭蓄态磷。 

Figure 5.6  The change of XANES derived non-occluded P (a, b, c), and occluded P (d, e, f) 

for NMG, QHD, and HN profiles. 

5.4  风化剖面中磷分布的影响因素 

影响剖面磷转化和有效性的因素十分复杂，凡是影响剖面中磷的生物地球化

学过程（图 4.17）的各种因素都会影响不同形态磷之间的转化及其生物有效性，

包括土壤理化性质、气候条件（气温、降水）等(王永壮 et al., 2013)。 
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表 5. 1  NMG、QHD、HN 剖面土壤性质与磷形态的相关性分析 a 

Table 5.1  Correlations between soil properties and P species for NMG, QHD and HN profiles.a  
 

pH 容重 CIA 砂粒 粉粒 粘粒 有机碳 Feo Alo DPS Fed Ald 
Ca-P (XANES) .595** .698** -.637** .796** -.799** -.760** 0.08299

 

-.229 -.699** .573** -.629** -.616** 
Fe/Al-P (XANES) -.444** -.729** .341* -.452* .457* .417* .403* .242 .467** -.220 .229 .221 

Po (XANES) -.467** -.114 .664** -.862** .861** .844** .934** .091 .613** -.703** .787** .776** 
ResinP .429** .187 -.639** .693** -.679** -.738** .408** -.148 -.586** .845** -.666** -.650** 

NaHCO3-Pi .047 -.382* -.398** .352* -.355* -.330 .534** .513** -.037 .583** -.467** -.422** 
NaHCO3-Po -.416** -.426* .184 -.075 .059 .143 .642** .634** .568** .124 .177 .239 
NaHCO3-Pt -.063 -.426* -.287* .290 -.295 -.258 .578** .581** .110 .521** -.353** -.300* 

NaOH-Pi -.257* -.584** -.049 -.132 .120 .184 .424** .672** .370** .157 -.136 -.059 
NaOH-Po -.461** -.608** .260* -.373* .357* .433* .883** .627** .672** -.047 .281* .350** 
NaOH-Pt -.380** -.659** .077 -.279 .263 .344 .659** .743** .549** .090 .026 .109 
DHCl-Pi .521** .457** -.709** .889** -.889** -.862** 0.00819

 

-.060 -.707** .814** -.706** -.695** 
DHCl-Po .075 -.352* .126 -.862** .869** .809** 0.24893

 

.004 .261* -.648** .274* .244 
DHCl-Pt .637** .412* -.795** .834** -.832** -.819** 0.03997

 

-.064 -.749** .750** -.747** -.743** 
CHCl-Pi -.215 -.013 .530** -.803** .816** .727** .490** -.461** .222 -.707** .466** .391** 
CHCl-Po -.714** .149 .886** -.687** .675** .719** .645** .022 .674** -.569** .869** .885** 
CHCl-Pt -.493** .057 .809** -.875** .883** .819** .719** -.335** .481** -.795** .754** .706** 

Residual-P -.383** -.059 .679** -.858** .862** .817** .425** -.152 .540** -.880** .742** .713** 
Po (Hedley) -.529** -.350* .662** -.887** .883** .879** .879** .232 .755** -.683** .738** .755** 

TP .291* .038 -.606** .717** -.721** -.680** .500** .242 -.373** .949** -.618** -.590** 
a*, **分别表示显著水平达到 0.05、0.01。 
a*Correlation is significant at the 0.05 level (2-tailed), and **Correlation is significant at the 0.01 level (2-tailed).
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5.4.1  土壤理化性质 

土壤中不同形态磷之间的转化受诸多因素影响，如 pH、有机质、铁/铝氧化

物含量、微生物及植物根系分泌的有机酸等。本研究分别将两种方法测定的磷组

分与土壤 pH 值、容重、有机碳含量、不同粒径含量、铁/铝氧化物含量、风化程

度（CIA）进行 Pearson 相关性分析（表 5.1）。 

5.4.1.1  土壤 pH 

土壤 pH 值是土壤重要的理化性质之一，其变化极大地影响着原生矿物的稳

定性、粘土矿物的形成和演化以及剖面中元素的活动性。土壤 pH 值的影响因素

主要包括以下几个方面：（1）动植物呼吸作用排出的 CO2 溶解于水形成碳酸解离

产生的 H+，（2）植物根系和土壤微生物分泌的有机酸、无机酸解离产生的 H+，

（3）土壤中铝的活化作用，（4）母岩，和（5）酸雨。 

不同气候带剖面 pH 值的变化如图 5.7 所示。三个剖面的 pH 值表现为：HN

剖面（3.55-5.76）< NMG 剖面（4.79-6.91）< QHD 剖面（5.56-6.75）。三个剖面

土壤 pH 均偏酸性。HN 剖面的土壤 pH 值最低，这是由于高温多雨的热带气候

条件下，钙、镁、钾、钠元素淋失较多，土壤酸化程度最高。而处于中温带的 NMG

剖面，土壤有机质含量高，土壤呼吸作用强，土壤酸化程度也较高。 

NMG 剖面和 HN 剖面均表现为：随深度的增加，土壤 pH 值呈现先降后升

的变化趋势（图 5.7a, c）。如 4.2.1 节所述，由于风化剖面上部植物根系和微生物

生命活动分泌有机酸，易导致土壤酸化，而且长石风化成粘土矿物是去 K、Ca、

Na、Si 的过程，土壤中 K、Ca、Na 等元素淋失较多，对土壤酸度的缓冲能力显

著降低。三个剖面土壤 pH 值在表层均有所回升，可能是因为大气干湿沉降以及

凋落物降解等过程在一定程度上滞缓了土壤酸化。剖面深层土壤则受到母岩影响

较强而表现出升高的趋势。相比 NMG 和 HN 剖面，QHD 剖面土壤 pH 值的变化

较复杂，随深度增加，pH 值在土壤层（A-B 层）呈先降后升，在 B 至 C1 层，土

壤 pH 值又逐渐降低，在 C2 层维持在 6.3 左右（图 5.7b）。导致 B 层 pH 高于其

他层位的原因可能是：上层土壤中的盐基离子与 H+发生离子交换，随着淋溶量

增大，上层土壤的盐基离子吸附点位逐步被 H+取代后，一部分淋溶出土体，而

相当部分被淋溶至B层，从而造成B层土壤 pH值有所回升(汪吉东 et al., 2009)。 
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图 5. 7  NMG（a）、QHD（b）、HN（c）剖面 pH 值随深度的变化图 

Figure 5.7  pH value plotted versus depth for NMG (a), QHD (b) and HN (c) profiles. 

土壤的酸碱环境直接影响土壤中无机磷的存在形态与生物有效性。研究表明，

在偏酸性土壤中，磷酸盐易被铁/铝氧化物表面吸附，所以磷的存在形态主要是铁

铝结合态磷(沈仁芳, 1992)。这与本研究结果一致，三个供试剖面土壤均为偏酸性

土壤，三个剖面的土壤层中铁铝结合态磷占总磷的比重较其他形态均是最大（50%

以上）（图 5.5d, e, f），其中 NMG 剖面和 HN 剖面的土壤层中铁铝结合态磷分别

占总磷的 59.7-97.2%和 64,1-92.3%，而 QHD 剖面土壤层中铁铝结合态磷所占比

重相对较低（53.3-71.9%）（图 5.5d, e, f）。QHD 剖面铁铝结合态磷相对较低与该

剖面土壤 pH 较高有关（pH~6.5），随着土壤 pH 值的增加，铁/铝氧化物对磷的

吸附能力逐渐降低。 

相关系分析显示（表 5.1），pH 与 XANES 表征的钙结合态磷呈显著正相关

（r = 0.595，p < 0.01，n = 35），而与 XANES 表征的铁铝结合态磷和有机磷均呈

显著负相关（铁铝结合态磷：r = -0.444，p < 0.01，n = 35；有机磷：r = -0.467，

p < 0.01，n = 35）。pH 与 Hedley 连续提取法测得的 DHCl-Pi 呈显著正相关（r = 

0.521，p < 0.01，n = 61），与 NaHCO3-Po、NaOH-Po、CHCl-Po 均呈显著负相关

（NaHCO3-Po：r = -0.416，p < 0.01，n = 61；NaOH-Po：r = -0.461，p < 0.01，n 

= 61；CHCl-Po：r = -0.714，p < 0.01，n = 61）。 
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5.4.1.2  土壤中铁/铝氧化物组成 

土壤中铁/铝氧化物是土壤风化成土过程中的产物，其形态和含量可以反映

土壤风化成土作用的特点，它们对土壤各方面性质都有深刻的影响，对复合体中

氧化物矿物的区分可以增进了解各类复合体的性质及其结合特征的差别。反之，

风化壳中的铁/铝氧化物变化也能反映其发育程度、介质条件及气候背景。各剖面

铁/铝氧化物随深度的变化见图 5.8。 

从图 5.8 中可以看出，不同气候带的剖面中 Feo、Alo、Fed、Ald 含量均呈现

从底部向上逐渐增加的趋势，尤其在土壤层大量累积。土壤层中有机质含量较高，

植物根系和微生物作用生成的有机酸促进矿物的化学风化，使得无定形和晶质铁

/铝氧化物的含量大大增加。不同气候带的风化壳 Feo 含量表现为：中温带（1.00-

3.49 mg/g）> 暖温带（0.42-2.19 mg/g）> 热带（0.24-1.93 mg/g）。与此相反，Fed

和 Ald 含量均表现为：中温度（Fed：2.48-8.87 mg/g，Ald：0.10-0.85 mg/g）< 暖

温带（Fed：3.4-16.1 mg/g，Ald：0.16-1.51 mg/g）< 热带（Fed：0.9-25.0 mg/g，

Ald：0.08-2.42 mg/g）。Alo 含量随气候变化趋势不明显。这说明这几种氧化物不

同化学形态的含量变化与土壤发育过程有关。在风化初期，土壤中的原生硅酸盐

矿物晶格被破坏、释放出铁，开始阶段铁与水结合形成无定形氧化铁，因此处于

风化初期的 NMG 剖面含较多的无定形铁氧化物。随着风化程度的深入，无定形

铁氧化物发生转化，并逐渐脱水结晶，形成针铁矿、赤铁矿等晶质铁氧化物，因

此处于风化晚期的 HN 剖面含较多的晶质铁氧化物。 

综上，铁/铝氧化物在剖面上的变化表明，从母岩向上到表土层，随着风化程

度的深入，剖面中无定型和晶质铁/铝氧化物的含量均逐渐升高，尤其在土壤层大

量累积。铁/铝氧化物的形成与气候条件密切相关，几个气候带的铁/铝氧化物含

量有明显规律，即无定形铁氧化物呈现中温带 > 暖温带 > 热带；晶质铁/铝氧

化物呈现中温度 < 暖温带 < 热带。因此剖面中铁/铝氧化物含量和组成可以反

映剖面的发育程度，进而也可以反映出剖面所处的气候条件。 
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图 5. 8  NMG、QHD、HN 剖面各形态铁/铝氧化物随深度变化图 

Figure 5.8  Fe and Al oxides contents plotted versus depth for NMG (a, d, g, j), QHD (b, e, 

h, k) and HN (c, f, i, l) profiles. 
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相关系分析显示（表 5.1），无定型铁/铝含量与 NaHCO3-Pi、NaHCO3-Po、

NaOH-Pi 和 NaOH-Po 呈显著正相关（如 Feo 对 NaHCO3-Pi、NaHCO3-Po、NaOH-

Pi 和 NaOH-Pi 的相关系数分别为 0.513、0.634、0.672 和 0.627，p < 0.01，n = 

62），表明土壤中无定型铁/铝氧化物对无机/有机磷的吸附能力均非常强。铁/铝

氧化物含量与 Resin-P 呈显著负相关（Alo、Fed、Ald 对 Resin-P 的相关系数分别

为-0.586、-0.666、-0.650，p < 0.01，n = 62），表明铁/铝氧化物含量越多，则溶解

态磷越低。铁/铝氧化物与土壤磷形态的显著相关关系，充分证明了土壤铁/铝氧

化物是控制土壤对磷持留能力的重要因素。 

5.4.1.3  土壤有机碳 

土壤有机碳含量是直接影响土壤物理、化学和生物学性质的重要指标。土壤

有机质有两个主要来源，一是地表植被的枯枝落叶通过腐殖化过程形成土壤有机

质，二是植物生长过程中向根际释放的根系分泌物或脱离物。 

图 5.9 为不同气候剖面有机碳含量随深度变化图，从图中可以看出处于不同

气候带的三个剖面的土壤层有机碳含量差异较大，NMG 剖面表层土壤有机碳含

量最高，达到 112 g/kg；QHD 剖面表层土壤有机碳含量最低，达到 11.7 g/kg；

HN 剖面表层土壤有机质含量介于二者之间，其值为 41.0 g/kg。土壤有机质的多

寡取决于土壤中凋落物的数量以及有机质分解的速率。NMG 剖面有机碳含量最

高是因为低温低水分条件限制了土壤中有机质分解，从而有利于土壤中有机碳的

积累。而 HN 剖面处于热带高温多雨的气候条件下，植被生长繁茂，每年可形成

大量凋落物，但在土壤微生物的积极参与下，其矿化作用强烈，从而加速了生物

与土壤之间养分物质循环，加之酸雨的强烈淋溶作用，因此土壤中难以积累大量

有机质。QHD 剖面有机碳含量最低，表明在暖温带由于温度升高造成的土壤有

机质的分解速度大于植物凋落物进入土壤的有机质量，使得土壤有机质含量显著

降低。 

另外，各剖面中有机碳含量和变化程度均随剖面深度的增加而减小，在土壤

层尤其明显。导致剖面表层有机碳含量远高于下层的主要原因是土壤中的有机碳

主要来源于地表植被的枯枝落叶层的补充和积累，而下层土壤受地表腐殖质影响

较小，生物活性较弱。但处于不同气候带的剖面有机碳入渗深度不同，表现为：

NMG 剖面（45 cm）<QHD 剖面（180 cm）<HN 剖面（260 cm）。有机质入渗深
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度主要取决于降水强度，强度较大的降水有利于其入渗。NMG、QHD 和 HN 剖

面所在地区年平均降雨量分别为 480 mm、700 mm 和 1600 mm，因此三个剖面

有机质入渗深度依次增加。相应的，土壤有机磷入渗深度随气候带由北向南也不

断增加（图 5.5g, h, i）。 
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图 5. 9  NMG、QHD、HN 剖面有机碳含量随深度变化图 

Figure 5.9  Organic carbon contents plotted versus depth for NMG (a), QHD (b) and HN 

(c) profiles. 

有机质对磷素的影响主要体现在有机质中含有丰富的有机磷，随有机质含量

的增加，土壤磷含量也会不断增加。研究表明，土壤磷库中的有机磷与土壤有机

质具有良好的相关性。本论文对三个剖面的磷形态与土壤有机碳进行 Pearson 相

关性分析显示（表 5.1），土壤有机碳含量与土壤总磷呈中等强度相关关系（r = 

0.5，p < 0.01，n = 42），与两种方法表征的有机磷含量均呈强相关关系（XANES

表征的有机磷：r = 0.934，p < 0.01，n = 26；连续提取测的有机磷：r = 0.879，p 

< 0.01，n = 42）。另外，土壤有机碳与连续提取获得的活性磷组分也存在一定的

相关性，其中有机碳含量分别与 Resin-P、NaHCO3-Pi 和 NaOH 呈中等强度相关

关系（Resin-P：r = 0.408，p < 0.01，n = 42；NaHCO3-Pi：r = 0.534，p < 0.01，n 

= 42；NaOH：r = 0.424，p < 0.01，n = 42），这表明土壤磷的生物有效性与有机

质含量有关。有机质对生物有效磷的影响可表现为（1）在无机磷含量较低的土

壤中，有机磷的矿化成为植物吸收磷素的重要来源；（2）有机质在分解过程中产

生有机酸、腐殖酸等物质，能减少土壤对磷的固持，对土壤磷起到一定的活化作
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用；（3）有机质含量比较丰富的土壤有利于微生物的生长，从而促进各形态磷素

之间的转化，对提高土壤磷素有效性也具有一定作用。  

5.4.2  气候条件 

气候对土壤磷素的影响主要体现在温度和降水两个方面。温度和降水与岩石

的化学风化、淋溶作用、微生物活动等密切相关。 

首先，土壤磷主要来自于岩石风化，而气候条件（温度和降水）直接影响着

岩石的化学风化和成土过程，从而也影响着其中磷素的分布。根据本研究测试数

据，在我们东北部中温带季风气候影响下的剖面往往发育程度不高。该地区的年

均降雨量为 460-493 mm，而年均气温仅有-2.7~0.8°C，当地的风化剖面长期处于

低温半湿润的气候影响下，风化过程中的水岩作用都比较缓慢，剖面的 CIA 在

60.8-70.5 之间（图 5.1a），都处于风化过程的早期-中期阶段。处于中温带的剖面

中（NMG 剖面）仍残留较多的初始矿物磷（磷灰石，占总磷的 0-74.1%），有机

磷占总磷的 0-23.1%（图 5.2b），且非闭蓄态磷较高（占总磷的 5.0-46.2%）（图

5.2d），即磷的生物有效性较高。由此及彼，暖温带季风气候影响下的风化剖面则

处于风化过程的中期，CIA 在 65.8-80.9 之间（图 5.1b）。与中温带剖面相比，该

地区的剖面中（QHD 剖面）钙结合态磷比重降低（占总磷的 0-45.5%），有机磷

增加（占总磷的 0-30.7%）（图 5.3b），且非闭蓄态磷降低（占总磷的 5.4-16.3%）

（图 5.3d）。热带温暖潮湿的气候影响下的物理、化学和生物条件都更有利于剖

面的发育，往往该气候背景下的剖面发育程度较高。供试的热带剖面 CIA 在 91.7-

96.8 之间（图 5.1c）。该剖面中钙结合态磷几乎完全消失，无机磷几乎都是铁铝

结合态磷（占总磷的 64.1-92.3%）（图 5.4b），尤其是闭蓄态磷，磷的生物有效性

低（图 5.4d），这与红壤风化程度高以及富含铁铝矿物有关；且有机磷也较高（占

总磷的 7.8-35.9%）（图 5.4b）。相关性分析也显示（表 5.1），CIA 与两种方法测

的钙结合态磷均呈显著负相关（如与 XANES 表征的钙结合态磷：r = -0.637，p < 

0.01，n = 36），而与两种方法测的有机磷呈显著正相关（如与 XANES 表征的有

机磷：r = 0.664，p < 0.01，n = 36）。CIA 还与 Resin-P 和 NaHCO3-Pi（这两种提

取的组分被认为是生物有效磷）显著负相关（Resin-P：r = -0.639，p < 0.01，n = 

62；NaHCO3-Pi：r = -0.398，p < 0.01，n = 62），而与 CHCl-Pi 和 Residual-P（这

两种提取的组分被认为是闭蓄态磷）显著正相关（CHCl-Pi：r = 0.530，p < 0.01，
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n = 62；Residual-P：r = 0.679，p < 0.01，n = 62）。因此，不同气候因水热条件的

差异直接影响母质风化程度，由北向南，水热条件增强，因而风化程度增加。随

风化作用增强，钙结合态磷减少，有机磷增加，且生物有效磷减少，闭蓄态磷增

加。可见，气候条件是影响各风化壳风化程度的主要因素，而风化程度又直接影

响了磷形态及生物有效性。另外，虽然 CIA 与多种形态的铁/铝氧化物存在显著

正相关关系（Alo：r = 0.729，p < 0.01，n = 62；Fed：r = 0.885，p < 0.01，n = 62；

Ald：r = 0.909，p < 0.01，n = 62），但与铁铝结合态磷相关性较差（r = 0.341，p 

< 0.05，n = 36），这是因为铁铝结合态磷除受风化程度影响外，还受土壤 pH 的

影响（见 5.4.1.1 节）。 

其次，降水对土壤磷素的影响还体现在淋溶作用上。三个供试剖面总磷含量

呈现 NMG 剖面（510-1284 µg/g）> QHD 剖面（99-1104 µg/g）> HN 剖面（100-

363 µg/g）。非闭蓄态磷也表现为 NMG 剖面（5.0-46.2%）> QHD 剖面（5.4-16.5%）> 

HN 剖面（除顶层样品外，3.3-10.8%）（图 5.6a, b, c）。这表明北方两个剖面总磷

和非闭蓄态磷均高于海南剖面。这与王永壮 et al., 2013 总结的研究结果一致，以

秦岭-淮河一线为界，我国北方总磷和有效磷含量高于南方。这是因为我们北方

降水较少，NMG 剖面和 QHD 剖面所在地区的年均降水量分别为 480 mm 和 700 

mm，磷在土壤中淋洗作用较弱，因此总磷和生物有效磷含量较高。而海南年均

降水量高达 1600 mm，受雨水淋溶作用极强，因此土壤含磷量低，生物有效磷含

量更低。 

另外，温度和降水还会影响土壤微生物的活性，而微生物对土壤磷素形态转

化具有重要作用。温度/降水过高和过低都将抑制微生物活性，从而影响土壤磷素

的有效性。温度和降水还可能通过影响土壤理化性质，如铁/铝氧化物的形成、有

机质的分解等，间接影响磷素在土壤中的形态和有效性。这部分的讨论详见

5.4.1.2 和 5.4.1.3 节。 

5.5  小结 

本章通过对不同气候带的花岗岩风化剖面中磷形态的分析，并结合气候条件

和土壤基本理化性质进行讨论，得到以下几点认识： 

（1）气候条件是影响各风化剖面风化程度的主要因素，不同气候带的风化

壳发育程度有明显规律，即中温带 < 暖温带 < 热带。风化程度又直接影响了磷
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形态及生物有效性。钙结合态磷和非闭蓄态磷相对含量表现为中温度 > 暖温带 > 

热带，有机磷和闭蓄态磷相对含量表现为中温度 < 暖温带 < 热带。因此，我国

东部地区由北向南，随水热条件增强，风化程度增加，各形态磷的变化趋势很好

地体现了随土壤发育磷酸盐总的转化方向，即土壤中原生的钙结合态磷（磷灰石）

在土壤形成过程中逐步溶解，向铁铝结合态磷转化，因此土壤风化程度越高，铁

铝结合态磷，特别是闭蓄态磷越多，反之，风化程度越低，钙结合态磷越多，且

非闭蓄态磷越多。这种变化模式与 Walker-Syers 模型一致。 

（2）各形态磷在不同气候带剖面内部的分布特征都比较相似，其分布特征

主要是剖面自身性质作用的结果，主要受土壤性质（如，pH、铁铝氧化物和有机

质含量）的影响，受气候条件的影响并不大。
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第 6 章  大气降尘磷输入对土壤磷循环的影响与机理 

传统的概念认为母岩风化是土壤中磷的主要来源，但近来越来越多的研究认

识到以大气降尘形式持续添加的新物质对土壤磷循环有着显著影响(Chadwick et 

al., 1999b; Okin et al., 2004b)。据估计全球每年有 3.2 Tg 磷以大气降尘形式进入

土壤 (Kooijman et al., 2010)，相较于岩石风化贡献的通量（10 Tg 磷/yr），大气降

尘对土壤磷库的贡献不可忽视。更长远来说，据预测随着土地利用加剧和全球变

暖导致干旱加剧，全球大气降尘量将不断增加(Neff et al., 2008; Dai, 2013)。因此，

研究大气降尘输入对土壤中磷的释放和生物有效性的影响与机理，不仅对认识全

球气候变化影响下的生态环境的演变具有重要意义，还能为土壤的可持续利用和

养分管理提供依据。 

大气降尘对土壤中磷的释放和生物有效性的影响，不仅与总磷含量有关，更

重要的是与磷的形态密切相关。不同地区由于其降尘来源和传输距离不同，其磷

形态存在差异(Dam et al., 2021)。一般来说，降尘中磷的形态以钙结合态磷为主，

还含有铁铝结合态磷和少量有机磷，以及极少的溶解态磷(Hudson-Edwards et al., 

2014; Longo et al., 2014; Zhang et al., 2018; Gu et al., 2019; Dam et al., 2021; Zhang 

et al., 2022)。大气降尘中的钙结合态磷在酸性土壤具有最强的供磷能力，一旦被

溶解释放，一部分释放的磷可被植物或微生物直接吸收利用转化为有机磷，在生

物死亡后通过分解作用以有机磷形式返还到土壤中(Crews et al., 1995; Eger et al., 

2013; Zhang et al., 2022)；另一部分则可立即被土壤中铁、铝等金属氧化物或氢氧

化物以及粘土矿物吸附，成为金属结合态磷，除非环境条件发生变化使解吸作用

发生，否则这部分磷很难被生物所利用(Zhang et al., 2022)。因此，研究大气降尘

和土壤中磷形态，获取它们的磷的生物有效性信息，是探讨大气降尘对陆地生态

系统影响的重要基础。 

尽管研究者很早认识到大气降尘输入对土壤总磷含量的影响，但其对土壤中

磷形态和生物有效性的影响几乎被忽视，相关研究也比较薄弱。首先，这与研究

手段的局限性有关。长期以来磷形态分析主要借助于化学连续提取法，即将化学

组成较为接近的化合物归为相同组分，分别以依次渐强的化学提取剂分级提取

(Hedley and Stewart, 1982; Tiessen and Moir, 1993)。该方法在定量表述生物有效磷
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方面具有优势，但并不能确切反映磷的真实形态，甚至其定义的磷形态与真实形

态之间存在很大差异 (Hunger et al., 2005; Gu et al., 2020)。同步辐射 X 射线近边

吸收光谱技术（以下简称 XANES）弥补了这一缺陷，该方法在分子水平上给出

目标元素周围的局部结构和化学信息(Beauchemin et al., 2003; Toor et al., 2006; 刘

瑾 et al., 2011; Prietzel et al., 2013; 吴艳宏 et al., 2014; Zhang et al., 2018)，从而准

确区分磷的化学形态。比如，在研究美国亚利桑那土壤剖面样品磷形态时，

XANES 和化学连续提取法就显示了完全不同的结果，XANES 显示大气降尘的

输入显著提高了土壤钙结合态磷的比例(Gu et al., 2019)；但化学连续提取法由于

方法本身在区分磷形态上的缺陷，并未观察到大气降尘对土壤磷形态的影响

(Selmants and Hart, 2010; Gu et al., 2020)。 

大气降尘对土壤中磷形态影响的相关研究薄弱的原因，还在于大气降尘中磷

在土壤中转化过程本身的复杂性和多变性。比如，大气降尘输入对土壤风化程度

产生截然不同的影响。干旱区产生的粉尘通常呈碱性并富含钙质组分(Hudson-

Edwards et al., 2014; Zhang et al., 2018; Dam et al., 2021)，因此降尘的输入会提高

土壤 pH，而新母质的输入和 pH 的增加可能会延缓土壤的化学风化(Sauer et al., 

2007)。但也有研究显示，大气降尘输入增加了土壤中的细颗粒含量，增加了土壤

持水能力，从而促进土壤的化学风化(Rasmussen et al., 2017)。土壤的理化性质和

风化程度的差异会间接影响磷的形态和生物有效性(Zhang et al., 2022)。另外，大

气降尘由于其较高的含磷量，也会直接影响土壤磷循环。但目前仅有少数研究报

道了大气降尘对土壤磷形态的影响。Eger et al., 2013 研究了超湿润气候环境下的

新西兰土壤，大气降尘中的磷被表层生物迅速吸收，在生物死亡后以有机磷形式

返还到土壤中。Gallardo et al., 2020 和 Gu et al., 2019 研究了干旱/半干旱区土壤，

发现大气降尘的输入导致钙结合态磷在表层土壤积累。可见，大气降尘输入对土

壤磷形态的影响取决于研究区气候条件、土壤性质、降尘的沉降速率、生态系统

功能等因素。目前大气降尘输入对土壤中磷形态和生物有效性的影响的研究仍很

薄弱，其影响程度和机制需要进一步研究才能厘定。 

我们选择位于我国东北沙尘源区边缘的半湿润气候的 CBS 剖面，运用锶同

位素定量大气降尘对土壤的相对贡献；运用化学提取法和同步辐射 X 射线吸收

光谱技术，研究大气降尘对土壤中磷形态、生物有效性和迁移转化过程的影响。 

 



 
 

 
97 

6.1 大气物源的贡献 

大气物源贡献计算方法参见 4.1.1。根据公式（4.1）计算得到大气降尘对土

壤的贡献率（%），如图 6.1b 所示，CBS 剖面不同深度的𝑓𝑓𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑆𝑆𝑆𝑆 值在 34.8%-53.5%

之间。Sr 同位素结果表明陆源大气降尘穿透至深层土壤，影响整个剖面的土壤质

量。 
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图 6. 18  CBS 剖面中全样 87Sr/86Sr 比值（a）和大气降尘的 Sr 物源贡献率（b）随深度变

化特征 

Figure 4.1  (a) 87Sr/86Sr ratios of bulk samples, and (b) the mass fraction of dust-derived Sr 

(𝒇𝒇𝒅𝒅𝒅𝒅𝒅𝒅𝒅𝒅𝑺𝑺𝑺𝑺 ) plotted versus depth for CBS profile. 

6.2 剖面基本物理化学性质 

6.2.1  土壤性质的指标 

（1）MWPI 指数 

修正的风化指数（the modified weathering potential index, MWPI）被用来衡量

土壤的风化程度(Vogel, 1975)。MWPI 值越小，表明该样品的化学风化程度越高。

计算公式： 

𝑀𝑀𝑀𝑀𝑀𝑀𝑀𝑀 =
𝑁𝑁𝑁𝑁2𝑂𝑂 + 𝐾𝐾2𝑂𝑂 + 𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶 + 𝑀𝑀𝑀𝑀𝑀𝑀

𝑁𝑁𝑁𝑁2𝑂𝑂 + 𝐾𝐾2𝑂𝑂 + 𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶 + 𝑀𝑀𝑀𝑀𝑀𝑀 + 𝑆𝑆𝑆𝑆𝑂𝑂2 + 𝐴𝐴𝐴𝐴2𝑂𝑂3+𝐹𝐹𝐹𝐹2𝑂𝑂3
× 100 

式中各氧化物以摩尔分数计算。 

（2）DPSox 

土壤磷吸附饱和度（Degree of phosphorus saturation, DPSox）是指示土壤磷素
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吸持能力的指标，表征了土壤已经吸附磷素的多少，也是预测磷素释放能力的指

标。计算公式： 

𝐷𝐷𝐷𝐷𝐷𝐷𝑜𝑜𝑜𝑜 =
𝑃𝑃𝑜𝑜𝑜𝑜

𝐴𝐴𝐴𝐴𝑜𝑜𝑜𝑜 + 𝐹𝐹𝐹𝐹𝑜𝑜𝑜𝑜
× 100 

式中 Feox、Alox 和 Pox 分别是草酸铵法(Schwertmann, 1964)提取无定形铁/铝

的摩尔分数（Feox、Alox）和与它们结合的磷的摩尔分数（Pox）。 

 

6.2.2  土壤基本物理化学性质 

CBS 剖面的 MWPI 值介于 6.4-8.0 之间，基岩的 MWPI 值为 11（图 6.2a）。

据 Lee et al., 2020 报道，高度风化花岗岩的 MWPI 值约为 6。因此，CBS 整个

剖面的土壤高度风化。 

CBS 剖面的 pH 值变化范围为 5.0-6.2（图 6.2b）。随剖面深度的增加，土壤

pH 值呈现先降后升的变化趋势，在 25-40cm 深度 pH 值最低。土壤有机碳含量

如图 6.2c 所示，表层土壤有机碳含量最高，达到 32.4 mg/g。从表层到 30cm 深

度土壤有机碳含量自上而下迅速减小，此后向下变化不大。 

CBS 剖面的τFe 值在 A 层中最低 (~ 10%)，并且在 25cm 深度以下几乎保持

恒定 (~ 43%)（图 6.2d）。Feox 和 Fedi分别占总铁量的 2.8-9.0%和 29.4-50.8%（图

6.2e，f）。A 和 Bw1 层位中 Feox 占总 Fe 的比例高于下层剖面。Fedi占总 Fe 的比

例随着深度的增加而增加。此外，草酸盐和连二亚硫酸盐提取了总磷（Pox）33.7-

60.8%（图 6.2g）。整个剖面具有较低 DPSox 值，范围介于 1.9 到 5.8%（图 6.2h）。 

CBS 剖面的土壤质地以细砂(29.4-62.1%)和粉粒(28.9-61.8%)为主，还有少量

粘粒(0.8-8.7%)和粗砂(0-14.3%)（图 6.3a-d）。粘粒和粉粒在 A 和 Bw1 层位中的

比例高于下层剖面，而细砂和粗砂显示出相反的趋势。图 6.3e 显示了剖面样品的

粒径频率曲线，与土壤质地结果一致。 
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图 6. 2  CBS 剖面基本物理化学性质。 

Figure 6.2  Depth-dependent modified weathering potential index (MWPI) (a), 

pH (b), soil organic carbon (SOC) concentration (c), τFe (d), percentages of oxalate (e) 

and dithionite extractable Fe of total Fe (f), percentages of Pox+di of total P (g), and 

degree of P saturation (DPSox) (h). 
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图 6. 3  CBS 剖面的粒度组成 (a-d) 和粒度频率曲线 (e)。全样 (< 2mm)被

分为粘粒(clay, 0 - 2 µm)、粉粒(silt, 2 - 50 µm)、细砂 (fine sand, 50 - 250 µm) 和

粗砂 (coarse sand, 250 - 2000 µm)。 

Figure 6.3 The particle size composition (a-d) and particle-size frequency curves of 

selected profile samples (e). The < 2 mm soil was fractionated into clay (0 - 2 µm), silt 

(2 - 50 µm), fine sand (50 - 250 µm) and coarse sand (250 - 2000 µm) fractions. 

6.3 剖面磷形态分布特征 

6.3.1 全样的磷形态分布特征 

总磷浓度在 A 层最高 (379 - 411 µg/g)，在 B 层中显著降低(180-239 µg/g)，

而在 C 层中几乎保持恒定 (172 - 225 µg/g)（图 6.4a）。B 层和 C 层的总磷浓度

低于基岩 (295 µg/g)。 

磷 K 边 XANES 光谱用于表征与 Fe、Al 和 Ca 等金属结合的磷的形态
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(Beauchemin et al., 2003; 刘瑾 et al., 2011; Prietzel et al., 2013)。根据 LCF 拟合

分析，剖面中(Fe+Al)-P 占总磷的 57-83%，Ca-P 占总磷的 4-18%（图 6.4b）。Ca-

P 比例从表层到 B 层逐渐降低，然后向剖面底部逐渐增加。(Fe+Al)-P 比例从表

层到 B 层逐渐增加，并且在该深度以下几乎保持不变。 

为了评估磷的生物有效性，使用改进的 Hedley 连续提取将土壤磷分为不同

组分（图 6.4c、d）。 Labile Pi（resin-和 NaHCO3-Pi 的总和）被认为很容易为植

物所用，在整个剖面中占总磷 0.5-7.4%。Labile Pi比例从表层(5.3%)到 B 层(< 1%)

逐渐下降，然后向剖面底部(7.4%)逐渐增加。对于 NaOH-Pi (4.0-15.0%) 呈现与

Labile Pi类似的变化趋势，NaOH-Pi 被定义为吸附到次生 Fe/Al 矿物的无机 P。

Labile Pi和 NaOH-Pi 的总和，代表 Walker 和 Syers 模型中的非闭蓄态磷（Pn-

occ），占总磷的 5.3 - 22.4%。闭蓄态磷（Pocc，cHCl-Pi 和 residual-P 的总和），被

认为是与 Fe 和 Al 强烈结合和/或受到物理保护的磷(Gu et al., 2020)，是该剖面中

的最主要的形态(43.6 - 84.5%)。dHCl-Pi被认为主要是 Ca-P，可能包括一些被弱

结晶态 Fe 和 Al 氧化物所固定的(Fe+Al)-P，在整个剖面中占总磷的 4.9-14.6%。

此外，有机磷（Po，NaHCO3-Po、NaOH-Po、dHCl-Po 和 cHCl-Po 的总和）从

表层的 33.7% 减少到剖面底部的 11.3%。 XANES 和化学连续提取所测得的 Po 

比例差异小于 10%，这可归因于 XANES 拟合的不确定性(Ajiboye et al., 2007; 

Zhang et al., 2021)。 
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图 6.4  XANES 测得的磷形态的浓度和比例（a 和 b），以及基于修改的 

Hedley 连续提取法的测得的磷库的浓度和比例（c 和 d）。 (a) 中的灰色条表示

基岩的总磷浓度。 图 e、f 是 Zhang et al., 2021 所提出的磷形态在剖面中的垂直

分布模式，与本研究中的剖面相比，他们研究中的剖面受降尘输入的影响较小。 

Figure 6.4. The concentrations and proportions of various XANES-derived P 

species (a and b) and the operationally-defined P pools based on the modified Hedley 

fractionations (c and d) for the soil profile. The grey bar in (a) indicates the P 

concentration of the bedrock. The vertical patterns of P concentration and speciation in 

soil profiles were proposed by Zhang et al., 2021 and they were less affected by dust 

inputs than the profile in the present study (e, f). 

6.3.2 不同粒径的磷形态分布特征 

为了评估大气降尘输入对母质磷灰石风化的影响，我们从不同层位选择了 4

个深度进行粒度分离：0-5 cm、20-25 cm、50-60 cm 和 180-190 cm。全样 (< 2mm) 

被分为四种粒级：粘粒 (< 2 μm)、粉粒 (2-50 μm)、细砂 (50 - 250 μm) 和粗砂 

(250 - 2000 μm )。粒径分离是按照 Stemmer et al., 1998 报道的方法。简单来说，

将干土在 Milli-Q 水中（水/土壤 = 5:1，v/w）振荡，并通过低能超声处理分散。

细砂 (50 - 250 μm) 和粗砂 (250 - 2000 μm) 通过手动湿筛分离。将剩余的悬浮

液在 15 ℃ 下以 150 g 离心 2 分钟，重复 3 次，得到粉粒(2 - 50 μm)。随后将

上清液在 3,900 g 离心 30 分钟来分离得到粘粒 (0 - 2 μm)。然后将获得的不同

粒径组分冷冻干燥、研磨至 200 目，分析总磷浓度和磷的 K 边 XANES 光谱。 

磷 K 边 XANES 光谱结果显示（图 6.5），表层土壤粗砂组分磷形态由 25% 

Ca-P、41% (Fe+Al)-P 和 34% Po 组成，而 B 层和 C 层的粗砂组分的磷形态主

要由(Fe+Al)-P (94 - 100%)组成，Ca-P (0 - 2%) 可忽略不计（图 6.5d）。细砂组分
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的磷形态随深度略有不同，有 3-14% Ca-P、68-83% (Fe+Al)-P 和 6-18% Po 组成

（图 6.5c）。两种砂粒中均表现为很低的 Ca-P 比例。粘粒和分离组分显示出相似

的磷形态，由 0 - 10% Ca-P、76 - 93% (Fe+Al)-P 和 7 - 19% Po 组成（图 6.5a、

b）。 

180 - 190 cm

50 - 60 cm  

20 - 25 cm  

0 - 5 cm   

0 20 40 60 80 100

P speciation (%)

(a) Clay

0 20 40 60 80 100

(b) Silt

P speciaiton (%)
0 20 40 60 80 100

(c) Fine sand

P speciaiton (%)
0 20 40 60 80 100

(d) Coarse sand

P speciaiton (%)

 Ca-P  Fe-P  Al-P  Po
 

图 6.5  XANES 测得的不同粒径中磷形态。 

Figure 6.5. The XANES-derived P speciation of particle-size fractions 

6.4 大气降尘的溶解性 

为了评估大气降尘在沉降至酸性土壤后的溶解性，我们使用 10% 乙酸 (pH 

4) 的淋滤实验研究了大气降尘磷的转化。因为现代降尘样品可能不同于长期土

壤发展过程中沉降的降尘样品(Marx et al., 2018)，因此几乎不可能获得研究剖面

历史时期内沉降的降尘样品。所以研究中，我们使用三个黄土样本作为研究点沉

积的降尘样品的替代品。将黄土样品风干并合并以只制成一个复合样品，因为据

报道该研究地在长期的土壤发育过程中，黄土高原的粉粒黄土是大气降尘输入的

最主要的来源(Shen et al., 2007; Hoffmann et al., 2008; Xie et al., 2018b)。将黄土样

品置于 10%的乙酸溶液中，并在旋转器上以 30 rpm 转速振荡 48 小时。每 12 小

时，将悬浮液离心一次，并将获得的上清液替换为新鲜的乙酸溶液，继续振荡。

分别在 12 小时和 48 小时收集固体残渣进行元素组成和磷 K 边 XANES 光谱的

分析。 

结果显示，10%乙酸溶液淋洗 12 小时和 48 小时后的降尘残渣均比未处理

的黄土具有更高的 Si、Al、Fe、K 和 Mg 浓度和较低的 Ca 和 P 浓度（图 6.6a）。

表明与其他元素相比，Ca 和 P 优先淋出到溶液。另外，XANE 结果显示酸化显

著改变了降尘的磷形态。未经处理的灰尘样品和淋洗 12 小时后残渣的 XANES 

光谱表现出强烈的 Ca-P 特征，而 48 小时处理残渣的光谱类似于 Fe-P 光谱
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（图 6.6b）。一致地，LCF 结果表明，未经处理的降尘样品和淋洗 12 小时的残

渣具有相似的 Ca-P 百分比（分别为 51% 和 48%），而淋洗 48 小时后降至 0%

（图 6.6c），这表明降尘携带的 Ca-P 化合物对酸溶解非常敏感。 
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图 6.6  10% 乙酸淋洗后 12 小时和 48 小时黄土残渣的元素浓度 (a)，黄

土残渣的磷K 边 XANES 光谱 (b)，以及LCF拟合分析得到的 P 形态分布 (c)。 

(b)中的虚线表示不同 P 形态的光谱特征：(I) Fe-P，(II) 白线，(III)-(V) Ca-P。 

Figure 6.6 The elemental concentrations of the loess residue before and after 12 h 

and 48 h leaching using 10% acetic acid (a), P K-edge XANES spectra of the loess 

residues (b), and the P speciation determined by a linear combination fitting analysis of 

the XANES spectra (c). The dashed lines in (b) indicate spectral features for different 

P species: (I) Fe-P, (II) white-lines, (III)-(V) Ca-P. 
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图 6.7  磷有效性指标（即 labile Pi, resin-Pi, and NaHCO3-Pi）与 XANES 测

得的 Ca-P (a-c)、(Fe+Al)-P (d-f)、Hedley 测得的的 Po (g-i) 和 DPSox 之间的相关

性(j-l)，以及闭蓄态磷与(Fe+Al)-P (m)的相关性。三角形标记的离群值(240-250 cm)

排除在 (a-m) 中的回归分析之外。 

Figure 6.7  Correlations of P availability indicators (i.e., labile Pi, resin-Pi, and 

NaHCO3-Pi) with XANES-derived Ca-P (a-c), (Fe+Al)-P (d-f), Hedley-derived Po (g-i) 

and DPSox (j-l), and correlation of occluded P with (Fe+Al)-P (m) for the profile 

samples. One outlier marked by triangle (240-250 cm) was excluded from the 

regression analyses in (a-m).  
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6.5 大气降尘输入对土壤磷形态和生物有效性的影响机制 

6.5.1 表层土中磷的形态和浓度 

CBS 剖面的表层土中，随着深度的增加，总磷浓度降低，Ca-P 和 Po 比例均

降低，(Fe+Al)-P 比例增加（图 6.4a，b）。Zhang et al., 2021 先前提出了一个概念

模型来描述磷浓度和形态在剖面中的垂直分布模式，如图 6.4e 和 5f 所示。与

本研究中的剖面相比，这些剖面受大气降尘输入的影响较小，该垂直分布模式可

归因于碱性、钙质和富含 Ca-P 的降尘物质的输入，风化，植物泵吸和淋滤作用

(Zhang et al., 2021)。 

大气降尘输入是酸性表土中 Ca-P 的主要来源。Ca-P 在 pH<5.5 的土壤中基

本上不存在，因为 Ca-P 化合物在该 pH 范围内极易受酸性溶解影响(Andersson 

et al., 2016; Zhang et al., 2021)。事实上，酸性淋滤实验结果也表明，降尘携带的 

Ca-P 可以在 48 小时内在 pH 4 下完全溶解（图 6.6c）。因此，在 pH 5-5.5 的表层

土壤中存在较高的 Ca-P（占总无机磷库的 4-24%）可归因于持续的降尘输入为系

统带来新的 Ca-P(Vogel et al., 2021)。表层土中的 Ca-P 可能达到稳定状态，其中

由于降尘输入导致的 Ca-P 沉降速率等于通过风化和其他过程 Ca-P 溶解速率。 

表层土中粗砂组分的 Ca-P 比例相对较低(25%)（图 6.5d），这表明降尘携带

的 Ca-P 矿物正在风化。由于磷灰石易风化在风化早期容易风化耗尽(Liu et al., 

2016)，并且由于研究剖面土壤年龄较大、森林生态系统具有较强的风化能力，所

以母岩花岗岩的原位风化无法在酸性表层土的砂粒中仍存在高比例的 Ca-P。因

此，我们推断表层土壤中粗砂中的 Ca-P 只能来自于降尘输入。另外，粗砂中的

Ca-P 比例远低于先前研究报道的降尘样品 (47-92%) (Chen et al., 2006; Zhang et 

al., 2018; Dam et al., 2021)和黄土样品的 Ca-P 比例(42-74%) (Guo et al., 2011)，这

表明降尘在沉降到土壤后已经被风化而损失了 Ca-P。与粗砂组分相比，表层土

中其他较小粒径组分通常具有较低的 Ca-P 比例（<10%）（图 6.5a-c），这可能是

因为它们最初的 Ca-P 含量较低(Guo et al., 2011; Liu et al., 2014; Dam et al., 2021)

以及它们较大的比表面积有利于进入土壤后被风化。 

粗砂颗粒（最大 450 µm）可以通过复杂的气象过程进行长距离传输，例如

将撒哈拉粗沙尘颗粒传输到距离西非 2400-3500 km 的大西洋(van der Does et al., 

2018)。我们的研究地点距离尘源区仅 200-2000 km，因此很有可能接收粗尘颗粒

的输入。Xie et al., 2015 表明在地理上靠近本研究区的大气降尘中存在 0.1-0.6% 
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的粗砂颗粒 (250-500 µm)。 

6.5.2  C 层土壤中磷的形态和浓度 

C 层土壤中的磷浓度和形态均不遵循先前观察到的典型垂直分布模式（图

6.4e、f）。最显着的特征是 CBS 剖面在 C 层具有非常低的 Ca-P 比例（< 13%，

图 6.4b），不同于之前报道的在温带半湿润地区降尘影响较小的剖面中观察到 C 

层土壤中具有较高比例的 Ca-P（图 6.4e、f）(Zhang et al., 2021)。CBS 剖面 C 层

土壤高度风化几乎耗尽了粗砂组分中所有磷灰石，这是由花岗岩基岩的原位风化

造成的（图 6.5d）。相对较高的风化程度可能是由于降尘输入导致土壤水分增加，

从而增强了半湿润环境中土壤的风化作用(Harden et al., 1991; Rasmussen et al., 

2017)。此外，向下移动的降尘颗粒可能会携带表层吸附的有机物并将其输送到

深层土壤(Eger et al., 2013)，以促进深层土壤的微生物活动，从而增强风化作用

(Buss et al., 2010)。C 层土壤中较高的 Po 比例（~ 11%，图 6.4d），也证明了这一

假设。 

6.5.3  降尘输入对土壤磷的生物有效性的影响 

土壤剖面中磷的生物有效性受大气降尘输入的影响。随深度增加，labile Pi 

比例（resin-Pi + NaHCO3-Pi）降低并在 B 层达到最小值，然后在 C 层增加，类似

于 Ca-P 比例的变化趋势（图 6.4）。Ca-P 比例与 labile Pi 比例、resin-Pi 和 

NaHCO3-Pi 的比例呈现较好的相关性（图 6.7a-c）。由于表层土壤中 Ca-P 来源于

降尘输入，而深层土壤中的 Ca-P 来自基岩，我们可以得出，降尘携带的 Ca-P 和

基岩 Ca-P 矿物的溶解分别是导致地表和底部具有相对较高生物有效磷的原因。

有效磷与 Ca-P（图 6.7a-c）的相关性强于 Po（图 6.7g-i），表明在该土壤中有效

性的供给，Ca-P 矿物质的溶解比有机磷的矿化更重要。以前的研究还表明，降尘

输入为热带雨林提供了有效磷，但没有直接观察到降尘输入磷对 labile Pi的贡献，

也没有具体说明降尘输入磷的可利用形态(Crews et al., 1995; Eger et al., 2013)。之

所以没有被观察到，可能是因为热带雨林没有像本研究中的半湿润森林具有这么

高的降尘输入，并且有机磷矿化是热带土壤中提供有效磷的主要机制(Johnson et 

al., 2003; Vincent et al., 2010)。 

本研究土壤中磷的生物有效性的另一个特征是闭蓄态磷（Pocc）占主导，特

别是在 B 层（图 6.4d）。 Pocc 和 (Fe+Al)-P 之间较强的相关性（图 6.7m）与 
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Fe 和 Al 氧化物主要固定磷的概念一致。磷被固定在很大程度上限制了磷的生物

有效性，虽然闭蓄态磷在特殊磷获取策略下可以被利用 (Cahill and McNickle, 

2011; Lang et al., 2016)。闭蓄态磷在剖面中占主导与剖面中高含量的 Fe 氧化物

（占总 Fe 的 34.7-55.6%，图 6.2e，f）一致，这可归因于富铁降尘的输入。该

研究区的沉降的降尘含铁量 (25 - 45 mg/g, e.g., Xie and Chi, 2016; Xie et al., 2018a)

通常比研究中的花岗岩基岩铁含量 (12.2 mg/g) 高几倍。低 DPSox 值进一步表明

土壤中的 Fe/Al 氧化物远未被磷完全吸附饱和，具有从土壤溶液中吸附额外 磷

的巨大潜力（图 6.2h），这会进一步降低磷的生物有效性。DPSox 和 P 有效性之

间存在很强的相关性（图 6.7j-l）。总的来说，降尘输入携带的铁和铝氧化物可以

吸附 Ca-P 溶解中释放的磷，并进一步调节磷的生物有效性。 

6.6 小结 

通过对我国东北沙尘源区边缘的半湿润气候的土壤剖面，研究发现大气降尘

输入携带的钙结合态磷在酸性土壤中易溶解，显著提高了土壤磷的生物有效性。

降尘的连续输入和随后的溶解维持了土壤磷的生物有效性。同时，大气降尘输入

的铁氧化物可以促进土壤铁结合态磷和闭蓄态磷的形成，因此降尘所释放的生物

有效磷可能被固定，从而降低土壤磷的生物有效性。该研究表明大气降尘输入会

显著影响森林生态系统中土壤磷的形态及其生物有效性，其不仅可以提供生物可

利用的磷源，而且还改变土壤的化学性质和风化程度。 
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第 7 章  典型花岗岩风化剖面中硫生物地球化学循环及其影响因素 

硫在土壤中的循环是由一系列复杂的过程构成，受若干生物过程（矿化、同

化。硫酸盐异化还原及硫化物氧化）和非生物过程（吸附/解吸、硫化物或硫酸盐

矿物的沉淀/溶解）控制，并且是土壤类型、pH 值、铁/铝氧化物或者粘粒含量及

有机质含量的函数。在土壤硫的生物地球化学循环研究中，单纯硫形态和化学含

量分析不足以为我们了解土壤硫循环提供足够的信息。而土壤稳定硫同位素组成

变化蕴含着丰富的土壤硫循环转化的信息，为研究土壤硫的生物地球化学循环提

供了最为直接有效的手段(Novak et al., 2003; Prietzel et al., 2004)。 

土壤硫同位素组成主要受到硫源的同位素组成及循环过程中同位素分馏的

控制。土壤无机 SO42-的吸附/解吸和含硫矿物的风化作用基本不发生同位素分馏

(Van Stempvoort et al., 1990; Norman et al., 2002a)，硫化物氧化和 SO42-的生物同

化过程硫同位素分馏也不明显(Novák et al., 2001)。研究表明土壤总硫的硫同位素

组成随剖面深度的变化可能是有机硫矿化引起的(Mitchell et al., 2001; Norman et 

al., 2002b)。在有氧条件下，硫在土壤中的转化只会产生很小的同位素分馏，多数

硫同位素组成的差异都可归因于厌氧条件下 SO42-异化还原引起的同位素分馏

(Krouse and Grinenko, 1991)。 

为获得具有代表性的典型数据，选取硫污染较严重的东南沿海地区（江西省）

剖面进行硫形态及其同位素研究。我们选择江西龙南县发育于低缓山坡上、基岩

为花岗岩的一个剖面序列作为研究对象。该剖面序列由沿山脊从山脚到山顶的四

个剖面组成，分别为 JLN-S1、JLN-S2、JLN-S3 和 JLN-S4（图 7.1）（详见 2.1.4

节）。通过对这四个剖面各形态硫（总硫、水溶态 SO42-、吸附态 SO42-、有机硫）

含量及其硫同位素进行研究，分析其在剖面上的变化特征，从而对剖面硫的生物

地球化学循环过程进行示踪。 

7.1  剖面基本理化性质 

（1）CIA 值 

图 7.2a 为所研究的沿山脊从山脚到山顶的四个剖面的 CIA 值随深度变化特

征。山脚 JLN-S1 剖面（10 米深）CIA 值分布在 58.0-92.5 之间，与 JLN-S2、S3、
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S4 相同深度内（120 cm 以上）CIA 值在 88.1-92.5 之间。JLN-S2 剖面 CIA 值为

93.6-96.0，JLN-S3 剖面 CIA 值为 94.5-96.2，JLN-S4 剖面 CIA 值为 97.8-98.4。剖

面 CIA 值整体呈现随着深度的增加而减小。研究的四个剖面，整体的 CIA 值存

在 JLN-S1 < JLN-S2 < JLN-S3 < JLN-S4。 

 
图 7. 1  江西省龙南县花岗岩剖面序列采集位点示意图 

Figure 7.1  The site location map of a series of weathering profiles distributed along a 

sloping ridgeline located in Longnan, Jiangxi, China. 

（2）pH 值 

四个剖面土壤均呈酸性，上层剖面中 pH 值偏低（~ 4.8）。在相同深度（120 

cm 以上），四个剖面的 pH 值呈现 JLN-S4 < JLN-S1 < JLN-S2 < JLN-S3（图 7.2b）。

土壤 pH 值主要受到土壤中植物根系以及微生物分泌的有机酸的影响。JLN-S4 剖

面处于山顶相对平坦的地形，生物产生的有机酸的运移主要垂直向下，所以该剖

面受到生物活动致酸物质的影响最大，pH 值最低。JLN-S2 和 JLN-S3 剖面的运
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移除了沿剖面垂直向下外还有部分沿山脊向山脚运移，到山脚 JLN-S1 剖面处向

下淋滤，所以 JLN-S1 剖面 pH 值也较低，而 JLN-S2 和 JLN-S3 剖面 pH 值相对

较高。 
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图 7. 2  JLN-S1、S2、S3、S4 剖面 CIA 和 pH 值随深度的变化图 

Figure 7.2  CIA and pH values plotted versus depth for JLN-S1, S2, S3 and S4 profiles. 
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图 7. 3  JLN-S1 剖面土壤有机碳含量（a）、粒度分布（b）、游离铁氧化物（Feo+Fed）

（c）和游离铝氧化物（Alo+Ald）（d）随深度变化特征 

Figure 7.3  (a) Organic carbon contents, (b) Grain size composition, (c) free Fe oxides 

(Feo+Fed), and (d) free Al oxides (Alo+Ald) plotted versus depth for JLN-S1 profile. 
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（3）有机质含量 

JLN-S1 剖面土壤有机碳含量如图 7.3a 所示，表层土壤有机碳含量最高，达

到 39.9 g/kg。随剖面深度增加，土壤有机碳含量在 A 层迅速下降，在 Bt 层下降

缓慢并趋于稳定。 

（4）粒度分布特征 

根据国际土壤质地分级标准，分别将< 2 µm、 2-20 µm 和 20-2000 µm 粒

径土粒分为粘粒、粉粒和砂粒。JLN-S1 剖面粒径分布随深度变化如图 7.3b，剖

面中粘粒、粉粒和砂粒的含量分别为 0-32.0%，6.4-52.7%，28.4-93.6%。0-360 cm

的深度范围内，除最顶部的两个样品外，整体呈现随剖面深度的增加，粘粒和粉

粒含量逐渐降低，而砂粒含量逐渐升高。A 层粘粒含量较 Bt 层偏低，可能是因

为 A 层粘粒随孔隙水向下迁移所致。值得注意的是，在 360 cm 处，粘粒和粉粒

含量分别骤降至 3.1%和 10.9%，砂粒含量骤升至 86.1%。360 cm 以下三个粒度

范围的颗粒含量均没有明显变化。 

（5）铁/铝氧化物含量 

JLN-S1 剖面中游离铁（Feo+Fed）和游离铝（Alo+Ald）氧化物含量范围分别

为 8.8-23.8 mg/g、2.4-6.4 mg/g（图 7.3c, d）。游离铁/铝氧化物含量均在 A 和 Bt

层最高。 

7.2  剖面序列各形态硫含量特征 

图 7.4 为 JLN-S1、S2、S3、S4 剖面中总硫、水溶态 SO42--S、吸附态 SO42--

S 和有机硫含量的深度分布图。 

7.2.1  剖面中总硫含量分布特征 

如图 7.4a, b, c, d 所示，在相同深度（120 cm 以上），JLN-S1、S2、S3、S4 剖

面总硫含量分别为 121-319 µg/g、150-304 µg/g、99-269 µg/g、252-613 µg/g。四

个剖面总硫含量随剖面深度变化具有相似性，即随深度增加，总硫含量逐渐升高，

在 Bt1 层达到峰值，而后降低，底部达到最小值。Bt1 层总硫含量出现峰值与吸

附态 SO42-含量在该层累积有关。酸沉降条件下剖面中 SO42-淋溶强烈，这就可能

导致 SO42-在剖面中存在明显的向下迁移过程(Prietzel et al., 2004)。同时，亚热带

地区红壤在形成过程中存在脱硅富铁铝过程，在强烈淋溶作用下，土壤中的铁/铝
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氧化物向下迁移至 Bt1 层（图 7.3c，d），导致 Bt1 层土壤吸附 SO42-的能力增大，

相应 SO42-的淋溶损失减少所致，如图 7.4 所示，吸附态 SO42-含量在 Bt1 层有明

显增加。另外，小分子有机硫的向下迁移也是土壤硫运移的一个重要方面(Houle 

et al., 2001)，并且它们也会被铁/铝氧化物所吸附，因此，土壤有机硫含量在亚表

层也略有增加（图 7.4c, d）。 

但是，总硫含量在表层和亚表层中的变化与前人的研究结果(Novak et al., 

2003; 张伟 and 张丽丽, 2016)有所差异，前人所研究的中国西南以及中欧一些地

区的土壤剖面中均呈现表层总硫含量最高，且随深度增加而降低的趋势。本论文

所研究的中国东北的两个剖面中（NMG 和 CBS 剖面）总硫含量也沿剖面而降低

（图 7.1a, b）。前人研究和本论文的两个东北剖面中，总硫的变化趋势主要是因

为表层有机硫逐渐被矿化分解形成气态硫化物而挥发，还有一部分溶解在土壤溶

液中的 SO42-被淋溶(Stevenson and Cole, 1999)。这些剖面所在区域气温和降水均

较江西龙南偏低，因而有机硫的矿化和淋溶作用相对较弱，所以仍表现出总硫含

量在表层最高。而 JLN-S1、S2、S3、S4 四个剖面处于亚热带季风气候区，温暖

湿润的环境有利于有机硫水解淋溶，因而在表层有机硫快速矿化，并且硫在表层

滞留能力较低，SO42-可随水向下迁移，在亚表层被大量存在的铁/铝氧化物所吸

附而固持在土壤中。 

如图 7.4a 所示，JLN-S1 剖面 300 cm 以下（C 层），总硫含量维持在极低的

浓度（< 20 µg/g），这是因为 300 cm 以下土壤淋滤作用极弱，硫几乎全部来自于

母质的风化，而花岗岩含硫量极低（本论文中 4.1 µg/g），这与陶其骧 et al., 2001

结果一致。因此，花岗岩发育来的土壤中，有机硫是土壤硫的重要组成部分，并

且有机硫矿化产生 SO42-，而 SO42-（包括水溶态和吸附态）是植物直接利用的两

种形式，通过根部从土壤中直接吸收，从而影响植物的生长。 

7.2.2  剖面中有机硫含量分布特征 

供试剖面的表层土壤中（10 cm 以上），有机硫是土壤硫的主要形态，JLN-

S1、S2、S3、S4 表层有机硫含量占总硫的比例分别约为 80%、90%、45%和 30%

（图 7.4e, f, g, h）。随剖面深度的增加，有机硫占总硫的比例逐渐降低，这主要

是有机硫矿化的结果(Morth et al., 2005; Novak et al., 2005)，其次也与有机质淋滤

输入逐渐减少有关（图 7.3a 显示剖面有机碳含量从表层到底层逐渐降低）。  
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图 7. 4  JLN-S1 (a,e)、S2 (b, f)、S3 (c, g)、S4 (d, h) 剖面各形态硫含量和各形态磷占总硫

的比例的深度分布特征 

Figure 7.4  Depth distributions of sulfur contents and proportions in JLN-S1 (a,e), S2 (b, f), 

S3 (c, g) and S4 (d, h) profiles. 

7.2.3  剖面中水溶态 SO42-含量分布特征 

水溶态SO42--S只在剖面表层含量较高，占总硫的比例可达30.5%（JLN-S4），

随深度的增加，从表层至亚表层急剧降低（< 5%）（图 7.4e, f, g, h），这可能是因

为表层较高的有机质与 SO42-竞争吸附点位，从而抑制土壤对 SO42-的吸附，而在

亚表层丰富的铁/铝氧化物导致土壤吸附 SO42-的能力增大。 

水溶态 SO42-含量在剖面中整体表现为上层剖面普遍高于下层，但在不同剖

面中有所差异。其中 JLN-S1 和 S2 剖面中，水溶态 SO42-含量在顶层较低，随深

度增加略有增加，而后又缓慢下降（图 7.4e, f）；而在 S3 和 S4 剖面中，水溶态

SO42-含量在顶层最高，随深度增加而逐渐降低（图 7.4g, h）。 
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7.2.4  剖面中吸附态 SO42-含量分布特征 

吸附态 SO42-是剖面硫的主要形态，在相同深度（120 cm 以上），JLN-S1、

S2、S3、S4 四个剖面的吸附态 SO42-占总硫的比例分别为 16.9-78.3%、3.5-64.8%、

26.4-63.8%、38.4-69.6%（图 7.4e, f, g, h）。在四个剖面中吸附态 SO42-含量随深度

变化均表现为：A 层含量较低，随剖面加深含量急剧增加，在 Bt1 层出现峰值，

而后含量逐渐减小。JLN-S1 剖面 120 cm 以下的各个深度，几乎都是吸附态 SO42-

（图 7.4a, e）。相关性分析也显示，总硫含量与吸附态 SO42-含量呈现强相关关系

（r = 0.918，p < 0.01，n = 55）。 

SO42-的吸附是一种物理化学过程，一般没有微生物作为媒介，因而受土壤温

度和湿度的影响很小。SO42-的吸附首先取决于土壤溶液的 pH 值，土壤酸性越强，

吸附 SO42-的能力越大。四个剖面的吸附态 SO42-的含量表现为：JLN-S4（最大值

394 µg/g）> JLN-S1（最大值 250 µg/g）> JLN-S2（最大值 193 µg/g）> JLN-S3

（最大值 168 µg/g），这与 pH 值的变化趋势正好相反，即 JLN-S4 < JLN-S1 < JLN-

S2 < JLN-S3（图 7.2b）。其次，土壤吸附 SO42-的量与铁/铝氧化物含量和粘粒含

量正相关，上层剖面风化程度较高，铁/铝氧化物以及粘粒含量较高（图 7.3b, c, 

d），对 SO42-吸附能力较强。另外，土壤吸附 SO42-的量还与土壤有机质含量反相

关，顶层由于有机质含量极高，有机质与 SO42-竞争吸附点位，从而抑制土壤对

SO42-的吸附。并且，土壤吸附 SO42-的量可进一步用于指示土壤滞留硫的能力。

不同土壤由于 pH 值、有机质含量和土壤结构等基本理化性质的差异，导致吸附

SO42-的量也有差异。 

7.3  剖面序列各形态硫同位素组成分布特征 

森林生态系统的三大硫来源：岩石风化、大气沉降和有机质分解。在未受污

染的地方，最初的硫来源为母质的风化。土壤中有机硫占总硫的大部分，有机硫

最初是由于落叶层的输入。不同来源的硫具有固定的同位素值，根据不同来源的

同位素值可以推测受体受到哪些硫源的影响。 

本研究中花岗岩、大气降水和枯枝落叶的δ34S 值分别为-1.62‰、-1.66‰和

1.52‰。除 JLN-S1 剖面底部样品的δ34S 值较接近于花岗岩的δ34S 值外（图 7.5a），

其它深度样品均明显高于花岗岩的δ34S 值。加之花岗岩含硫量极低（4.1 µg/g），

因此推测供试剖面基本可排除母岩对剖面硫的贡献。另外，表层总硫的δ34S 值均
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为正值，介于 1.40-2.77‰之间，明显高于该地区大气降水的δ34S 值（-1.66‰），

但接近于枯枝落叶的δ34S 值（1.52‰），这表明植物的枯枝落叶是剖面表层硫的重

要来源之一，而大气降水对剖面硫贡献很小（图 7.5）。此外，剖面表层总硫的δ34S

值较枯枝落叶的δ34S 值普遍偏重，表明除了不同形态硫转化过程中的同位素分馏

外，还可能受到其他富集重硫的外源的影响。根据 Xiao et al., 2008 研究发现我国

南方山区苔藓的δ34S 值普遍较高，是因为受到北方远距离传输硫（富集重硫）的

影响。因此，本论文中剖面较高的δ34S 值可能也有来自北方远距离传输硫的贡献。 
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图 7. 5  JLN-S1 (a)、S2 (b)、S3 (c)、S4 (d) 剖面硫同位素组成特征 

Figure 7.5  S isotopic composition in JLN-S1 (a), S2 (b), S3 (c) and S4 (d) profiles. 

JLN-S1、S2 和 S3 剖面表层土壤中吸附态 SO42-的δ34S 值远高于各硫源和其

它形态的硫同位素值（图 7.5a, b, c），说明可能有不同的来源。这可能是因为这

三个剖面都位于山脊中部或山脚，风化产物和细小颗粒沿山脊向山底运移，因此

这些剖面表层往往接受了来自外来物质的输入，这些颗粒中可能携带着吸附态的

SO42-。 

除 JLN-S1、S2 和 S3 剖面表层的吸附态 SO42-外，四个剖面其它深度，总硫、

水溶态 SO42-、吸附态 SO42-和有机硫的δ34S 值随深度的变化趋势一致，具体表现

为：随剖面深度的增加，在上层剖面中四种形态硫的δ34S 值均增大，并在 B 层维

持较高的值，而在下层剖面中（C 层）δ34S 值逐渐降低（图 7.5）。由于土壤无机

SO42-的吸附/解吸过程、含硫矿物的风化以及 SO42-的生物同化作用基本不发生同

位素分馏(Van Stempvoort et al., 1990; 张伟, 2009)。因此，上层剖面明显的硫同位
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素分馏应该是有机硫矿化的结果。有机硫矿化导致矿化剩余的碳键硫富集 34S，

因此有机硫的δ34S 值随剖面深度加深而增大。同时，具有高δ34S 值的有机硫持续

矿化产生的 SO42-的δ34S 值也较高，所以水溶态和吸附态 SO42-的δ34S 值随深度增

加也增大。 

7.4  剖面硫循环的同位素示踪 

剖面各形态硫同位素组成主要受硫源的同位素组成和转化过程中同位素分

馏的控制。如前所述，本论文中控制剖面硫同位素分馏的主要因素是有机硫的矿

化。 

7.4.1  剖面中有机硫的迁移转化 
 

植物的枯枝落叶是表层有机硫的重要来源之一。SO42-是生物同化吸收硫元

素的主要形态(Likens et al., 2002)，形成的有机硫化合物与 SO42-的硫同位素比值

相差不大，即生物同化吸收 SO42-形成有机硫化物的过程基本不发生同位素分馏

(Krouse and Grinenko, 1991; Novak et al., 2003)。因此，从图 7.5 可以看出表层 SO42-

与有机硫的δ34S 基本一致。 

由于受到强淋溶作用影响，多数剖面（JLN-S1、S3、S4）表层有机硫含量较

亚表层偏低，在亚表层以下又逐渐降低（图 7.6）。各剖面中有机硫δ34S 值随深度

的变化较为一致，表现为：随剖面深度加深，有机硫δ34S 值逐渐增大，这与前人

的研究结果一致(Krouse and Grinenko, 1991; Kirchner and Lydersen, 1995; Mitchell 

et al., 2001; Novak et al., 2003; 张伟, 2009)，这与有机硫的持续矿化有关。Norman 

et al., 2002a 对森林土壤的研究表明，土壤有机硫的主要组分碳键硫的矿化及其

产物有机硫酸盐的水解淋溶导致矿化剩余的碳键硫富集 34S。分馏过程分为：1）

有机硫矿化过程中，具有低δ34S 值的硫首先被释放出来；2）形成的低δ34S 值的

硫酸盐被淋滤出土壤；3）剩下的具有高δ34S 值的化合物在矿质土中被固化。 

从表层向下至中层（中层：定义各剖面深度不同，JLN-S1、S2、S3、S4 分

别约为 100 cm、60 cm、40 cm、30 cm），有机硫δ34S 值逐渐增大，这主要与有机

硫矿化有关。但值得注意的是，从中层至底部（120 cm），有机硫δ34S 值保持在

较高的值不变。这指示了强烈淋溶作用下上层剖面中形成的具有高δ34S 值的有机

硫向下迁移的过程。 
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图 7. 6  JLN-S1 (a)、S2 (b)、S3 (c)、S4 (d) 剖面有机硫含量与其δ34S 值 

Figure 7.6  The concentrations and the δ34S ratios of organic sulfur in JLN-S1 (a), S2 (b), S3 

(c) and S4 (d) profiles. 

7.4.2  剖面中 SO42-的来源及迁移转化 

风化剖面中 SO42-的可能来源包括：大气干湿沉降、土壤有机物的腐败脱硫

以及含硫矿物的溶解和风化。就土壤层（A-B 层）而言，第三个来源基本排除。

表层土壤水溶态 SO42-的δ34S 均为正值，介于 0.68-2.94‰，明显高于该地区大气

降水的δ34S 值（-1.66‰），但接近于枯枝落叶总硫的δ34S 值（1.52‰）（图 7.5），

这说明表层土壤的 SO42-主要来自有机质矿化。 

在相同深度（120 cm 以上），四个剖面的水溶态 SO42-的δ34S 值均随剖面加深

而增大（图 7.7，并且该变化趋势与有机硫的δ34S 值完全一致。相关性分析也显

示水溶态 SO42-的δ34S 值与有机硫的δ34S 值之间存在着非常显著的正相关关系（r 

= 0.91，p < 0.01，n = 48），这说明剖面中的水溶态 SO42-主要来自于有机硫的矿

化。 

除外来颗粒对表层吸附态 SO42-的δ34S 值的影响外（分析见 7.3），吸附态 SO42-

的δ34S 值随深度的变化与水溶态 SO42-的δ34S 值一致。二者之间也存在着显著的

正相关关系（r = 0.73，p < 0.01，n = 48），这表明二者之间有着共同的硫来源，

且 SO42-的吸附与解吸基本不发生硫同位素分馏现象。 

如图 7.7a 和 7.8a 所示，JLN-S1 剖面 300 cm 以下，水溶态和吸附态 SO42-含

量较低，而二者的δ34S 值都随深度增加而降低，并逐渐接近于花岗岩的δ34S 值
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（图 7.5a）。本论文中花岗岩的δ34S 值为-1.62‰，含硫矿物的风化和硫化物的氧

化基本不发生分馏。因此，300 cm 以下水溶态和吸附态 SO42-的δ34S 值的变化主

要受花岗岩含硫矿物风化的影响，且随深度的增加，含硫矿物风化的贡献逐渐增

强，因而 SO42-的δ34S 值减小。 
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图 7. 7  JLN-S1 (a)、S2 (b)、S3 (c)、S4 (d) 剖面水溶态 SO42--S 含量与其δ34S 值 

Figure 7.7  The concentrations and the δ34S ratios of water-soluble sulfate in JLN-S1 (a), S2 

(b), S3 (c) and S4 (d) profiles. 
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图 7. 8  JLN-S1 (a)、S2 (b)、S3 (c)、S4 (d) 剖面吸附态 SO42--S 含量与其δ34S 值 

Figure 7.8  The concentrations and the δ34S ratios of absorbed sulfate in JLN-S1 (a), S2 (b), 

S3 (c) and S4 (d) profiles. 
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7.5  小结 

本章选择江西龙南县低缓山坡上沿山脊从山脚到山顶的四个花岗岩风化剖

面，通过对剖面样品的总硫、水溶态 SO42-、吸附态 SO42-和有机硫的含量与其硫

同位素组成分析，探讨了花岗岩风化剖面中硫的生物地球化学循环过程，得到以

下几点认识： 

（1）四个剖面总硫含量随剖面深度变化具有相似性，即随深度增加，总硫

含量逐渐升高，在 B 层达到峰值，随后逐渐降低，在底部达到最小值。B 层总硫

含量出现峰值与该层铁/铝氧化物累积，吸附态 SO42-含量显著提高有关。C 层总

硫含量极低，这是因为该层硫几乎全部来自于母质的风化，而花岗岩含硫量极低。 

（2）四个剖面表层有机硫含量占总硫的比例约为 30-90%，且随剖面深度的

增加而降低。吸附态 SO42-是土壤硫的主要形态，在相同深度（120 cm 以上），

JLN-S1、S2、S3、S4 四个剖面的吸附态硫占总硫的比例分别为 16.9-78.3%、3.5-

64.8%、26.4-63.8%、38.4-69.6%，且在 B 层所占比例最高。水溶态 SO42-只在表

层含量较高，占总硫的比例最高可达 30.5%，从表层只亚表层急剧降低（< 5%）。

水溶态SO42-主要来自于有机硫的矿化，表层较高的有机质与SO42-竞争吸附点位，

从而抑制土壤对 SO42-的吸附；而在亚表层丰富的铁/铝氧化物导致土壤吸附 SO42-

的能力增强，因而水溶态 SO42-显著降低。 

（3）本研究中植物的枯枝落叶和北方远距离传输硫可能是土壤硫的两大重

要来源，而大气降水和母岩的贡献很小。相关性分析显示，水溶态 SO42-的δ34S 值

与土壤有机硫的δ34S 值之间存在着非常显著的正相关关系（r = 0.91，p < 0.01，n 

= 48），这说明剖面中的水溶态 SO42-主要来自于有机硫的矿化。水溶态 SO42-的

δ34S 值与吸附态 SO42-的δ34S 值也存在着显著的正相关关系（r = 0.73，p < 0.01，

n = 48），这表明二者之间有着共同的硫来源，且 SO42-的吸附与解吸基本不发生

硫同位素分馏现象。 

（4）总硫、水溶态 SO42-、吸附态 SO42-和有机硫的δ34S 值随深度的变化趋

势一致，表现为：随剖面深度的增加，在上层剖面中四种形态硫的δ34S 值均增大，

并在 B 层维持较高的值，而在 C 层δ34S 值逐渐降低。上层剖面明显的硫同位素

分馏应该是有机硫矿化的结果。有机硫矿化导致矿化剩余的碳键硫富集 34S，因

此有机硫的δ34S 值随剖面深度加深而增大。同时，具有高δ34S 值的有机硫继续矿

化产生的 SO42-的δ34S 值也较高，所以水溶态和吸附态 SO42-的δ34S 值随深度增加
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也增大。B 层四种形态硫δ34S 值均保持在较高的值不变，这表明强烈淋溶作用下

上层剖面中形成的具有高δ34S 值的有机硫和 SO42-向下迁移的过程。C 层主要受

含硫矿物风化的影响，且随深度的增加，含硫矿物风化的贡献增强，因而总硫、

水溶态和吸附态 SO42-的δ34S 值逐渐趋向于基岩的δ34S 值。 
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第 8 章  不同气候带花岗岩风化剖面总硫及其同位素分布规律讨论 

8.1  不同气候带剖面总硫含量特征 

总体上，相对于下伏基岩（含硫量约为 5 µg/g）来说，所有风化剖面中总硫

含量均有明显提高。但不同气候带剖面总硫含量差别较大。NMG、CBS、JLN-S1

和 HN 剖面总硫含量分别为 8.5-198 µg/g、4.2-97 µg/g、121-319 µg/g、4.12 - 295 

µg/g（图 8.1）。可见，南方地区剖面总硫含量普遍高于东北地区，这是因为我国

南方酸雨污染比北方严重。 

0 50 100 150 200

300

250

200

150

100

50

0
0 20 40 60 80 100

250

200

150

100

50

0
0 100 200 300 400

1000

800

600

400

200

0
0 100 200 300 400

700

600

500

400

300

200

100

0

C2

C1

BC
Bw2
Bw1

总硫 (μg/g)

深
度

 (
cm

)

(a) NMG剖面

A

4 5 6 7 8
δ34S (‰)

总硫 (μg/g)

(b) CBS剖面

5.0 5.5 6.0 6.5 7.0 7.5

C

BC

Bw2

Bw1

δ34S (‰)

A

C2

C1

Bt3
Bt2
Bt1

总硫 (μg/g)

(c) JLN-S1剖面

A

0 2 4 6 8 10
δ34S (‰)

BC

Bt2

Bt1

总硫 (μg/g)

(d) HN剖面

A

4 5 6 7 8 9 10
δ34S (‰)

 
图 8. 1  NMG、CBS、JLN-S1 和 HN 剖面总硫含量与其δ34S 值的深度分布特征 

Figure 8.1  Total sulfur contents and δ34S ratios of total surfur in NMG, CBS, JLN-S1 and 

HN profiles. 

总硫含量在不同气候带剖面中的分布也不同（图 8.1）。如 6.2.1 所述，JLN-

S1 剖面随深度增加，总硫含量逐渐升高，在亚表层达到峰值，而后降低，底部达

到最小值（图 8.1c）。亚表层总硫含量出现峰值是因为该地区温暖湿润的环境有

利于有机硫水解形成无机态 SO42-，在强降雨条件下有机硫酸盐及其水解产物

SO42-淋溶强烈，在亚表层被大量存在的铁/铝氧化物所吸附而固持在土壤中。HN

剖面总硫含量变化趋势与 JLN-S1 剖面一致。HN 剖面处于我国热带季风气候区，

长期处于高温强降雨的气候条件使得剖面高度发育，也形成较多的铁/铝氧化物
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（图 8.5d）并在亚表层淀积，因而表层迁移而来的有机硫酸盐和 SO42-也能被吸

附而使得总硫含量提高（图 8.1d）。然而，东北地区的两个剖面（NMG 和 CBS 剖

面）总硫含量的深度分布特征与南方剖面不同，表现为表层总硫含量最高，随剖

面加深逐渐降低（图 8.1a, b）。这两个剖面处于中温带，其气温和降水均低于亚

热带和热带剖面，因而有机硫的矿化和淋溶作用相对较弱，所以仍表现出总硫含

量在表层最高。并且总硫随深度增加而降低是因为有机硫逐渐被矿化分解形成气

态硫化物而挥发，还有一部分溶解在土壤溶液中的 SO42-被淋溶有关。 

8.2  不同气候带剖面总硫同位素特征 

不同气候带剖面总硫的δ34S 值呈现 NMG 剖面（最大值 6.9）≈ CBS 剖面（最

大值 7.0） < JLN-S1 剖面（最大值 8.8）< HN 剖面（最大值 9.3）（图 8.1），总硫

的δ34S 值增加主要是由北至南水热条件增强促进有机硫矿化所致。Norman et al., 

2002a 发现碳键硫矿化形成硫酸盐的过程主要分为两步，第一步为慢速步，即碳

键硫形成溶解有机硫酸盐（又叫酯键硫）的过程，这一步伴随着动力学同位素效

应，可导致有机硫酸盐富集 3.2-4.8‰的轻硫同位素；第二步为快速步，有机硫酸

盐水解为无机硫酸盐，此过程可导致无机硫酸盐富集 3.0-3.6‰的重硫同位素。在

低转化率的情况下，两个步骤可以产生 0-2‰的同位素分馏。如果生成的硫酸盐

被淋滤出土壤，碳键硫的矿化过程会产生明显的同位素分馏，导致剩余在土壤中

的总硫逐渐富集 34S(张伟, 2009)。不同气候带剖面总硫的δ34S 值的差异可能是因

为以下两方面所致：一方面，由北至南温度逐渐增强，有利于微生物活动，使得

有机硫的矿化程度不断增强。另一方面，从北至南，降雨量不断提高，硫酸盐被

带出剖面的量增加，因而剩余在剖面中的总硫的δ34S 值增大。 

四个剖面总硫的δ34S 值随剖面深度变化具有相似性（图 8.1），即在上层剖面

中（A-B 层），随剖面深度的增加，总硫的δ34S 值增大，并在 B-C 层维持较高的

值，而在下层剖面中（C 层以下）δ34S 值逐渐降低。结合总硫含量在剖面中的分

布进行分析，可以较好地显示风化剖面中硫的生物地球化学循环过程（图 8.2）。 

首先，在上层剖面中，大部分有机硫持续矿化导致总硫含量降低，并且矿化

过程具有明显的硫同位素分馏，矿化产生的贫 34S 的无机或有机 SO42-经淋滤迁

移到剖面底层或被带出剖面，淋滤剩余的有机硫组分则越来越富集 34S，表现为

A-B 层，随剖面深度增加，总硫逐渐富集重硫同位素。但有些剖面中（NMG 和
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HN 剖面）总硫同位素在 B 层有所降低（图 8.1a, d），这可能与 SO42-异化还原有

关(Krouse and Grinenko, 1991)。因为 SO42-的硫酸盐还原菌异化还原过程对重硫

同位素具有“歧视效应”，所形成的硫化物或有机硫的硫同位素组成中将显著亏

损 34S，这部分硫的加入可使有些剖面 B 层总硫的δ34S 值减小；然而，随着剖面

加深，土壤供微生物利用的有机质逐渐降低，并且随着有机硫矿化的持续进行，

总硫的δ34S 值又提高到较高的值。 

随后，在 B-C 层，总硫含量显著降低，而总硫的δ34S 值维持在较高的值，这

与 SO42-随水淋溶迁移有关。而土壤水分的迁移与土壤颗粒的粒径有关。如图 8.6

所示，NMG、CBS、JLN-S1 剖面分别在 120 cm、85 cm、350 cm 以下，砂粒含

量急剧升高，土壤变得较紧实，水分移动变得相当有限。因此，对硫而言，此深

度是剖面中淋滤较为直接作用的最大影响深度，这与图 8.1 中总硫具有高δ34S 值

的最低点深度一致。因此，该层总硫的δ34S 值的变化主要是上层剖面中持续矿化

产生的高δ34S 值的无机或有机硫酸盐淋溶向下迁移的结果。 

最后，在渗透受限的深度以下（C 层），硫主要受化学风化的控制，随剖面

深度增加，含硫矿物风化的贡献越来越大（但花岗岩含硫量极低）。因此，C 层

表现为总硫含量极低（< 10 µg/g），总硫的δ34S 值随深度增加而逐渐降低并趋于

基岩的δ34S 值。 

综上，由于花岗岩含硫量极低，对剖面硫的贡献几乎可以排除。因此，森林

生态系统中大气降水和植物的枯枝落叶可能是土壤硫的两个重要来源。不同剖面

中总硫含量分布特征具有共性，总体呈现上层剖面远高于下层剖面，但上层剖面

中总硫含量出现峰值的深度有所不同。东北地区的两个剖面处于中温带气候区，

水热条件适中，有机硫矿化以及淋溶作用相对较弱，因而总硫含量在表层最高。

而处于亚热带和热带的剖面，温暖湿润的气候条件使得有机硫矿化以及淋溶作用

强烈，因而总硫含量在亚表层最高。另外，不同气候带剖面总硫同位素随深度的

变化趋势非常相似，但不同深度硫同位素值不同，表明在不同深度影响硫生物地

球化学行为的因素不同（图 8.2）。A-B 层，有机硫持续矿化、淋溶迁移、SO42-同

化吸收、吸附/解吸以及异化还原过程等都会影响剖面硫的行为，其中有机硫矿化

是造成硫同位素增大最主要的因素。B-C 层主要受淋滤作用的影响，上层剖面中

持续矿化产生的高δ34S 值的无机或有机硫酸盐淋溶向下迁移，使得该层硫同位素

值较高。C 层硫主要来源于含硫矿物的溶解，因此硫同位素值逐渐趋向基岩。 
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图 8. 2  风化剖面中硫的生物地球化学循环、总硫与其硫同位素随深度变化特征 

Figure 8.2  Sketch of the biogeochemical sulfur cycle, and the vertical distribution of total 

sulfur contents and δ34S along the profile. 

8.3  剖面中硫分布的影响因素 

8.3.1  pH 值 

不同气候带剖面 pH 值的变化如图 8.3 所示。四个剖面土壤 pH 值表现为：

NMG 剖面（4.8-6.9）≈ CBS 剖面（5.0-6.2） > JLN-S1 剖面（4.6-6.7） > HN 剖

面（3.6-5.8）。四个剖面均呈酸性。各剖面上除有些剖面顶层 pH 值较高外，整体

pH 值随深度的加深而增大，这是由于上层剖面中植物根系以及凋落物/生物腐殖

质分解产生有机酸而导致土壤酸化。 

硫酸盐受土壤 pH 影响很大。研究表明(Scherer, 2009)，当土壤为酸性时，

SO42-的吸附性较强，随着 pH 的升高急剧下降；当 pH > 6.5 时，吸附作用就已经

很不明显，在这种状态下，吸附态硫在无机硫中所占比例大大下降。这是由于弱

碱性土壤中的 PO43-和 OH-都会与 SO42-形成竞争(Korentajer et al., 1983)，从而降

低 SO42-的吸附性。因此，在酸性土壤中，吸附 SO42-的能力较强，SO42-易被固持

在土壤中，土壤含硫量相对较高；而在中性至碱性土壤中，SO42-大部分是水溶态

的，易通过淋溶和坡面径流而流失，土壤含硫量降低。这与本论文的结果一致，



 
 

 
126 

相关性分析表明，总硫含量与 pH 值呈现显著负相关关系（r = -0.681，p < 0.01，

n=83）。 

此外，土壤酸碱性对硫素的影响还体现在酸碱性对微生物生长的影响，因为

土壤硫循环中的诸多过程都是微生物驱动的（矿化、同化、硫酸盐异化还原和硫

化物氧化）。研究表明，当 Eh = -300 mV，pH = 8.0 时，土壤硫的还原达到最大

速度，在 pH 5.5-9.0 时硫酸盐的还原最好；控制 Eh 恒定时，在 pH 6.5-8.5 的范

围内，硫酸盐的还原受到控制；在 pH<4.5 时，硫酸盐还原数量与 pH 之间呈负

相关(Gupta et al., 1988)。 
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图 8. 3  NMG（a）、CBS（b）、JLN-S1（c）、HN（d）剖面 pH 值随深度的变化图 

Figure 8.3  pH values plotted versus depth for NMG (a), CBS (b), JLN-S1 (c) and HN (d) 

profiles. 

8.3.2  有机质含量 

有机质来源于土壤中动、植物残体和微生物体，是土壤重要的组成部分。前

人研究证明，在相似的气候和地形条件下，表层土壤总硫含量与有机质含量呈正

相关关系，因为土壤硫大部分是有机结合态的(Howarth et al., 1992; Stevenson and 

Cole, 1999)。这种关系在本论文中两个东北的剖面中也是成立的，其表层土壤总

硫含量与有机碳含量具有相同的增加顺序：NMG 剖面（198 µg S/g，112 g C/kg）> 

CBS 剖面（97 µg S/g，32 g C/kg）（图 8.4a, b），且 NMG 整个剖面的总硫含量（5-

198 µg/g）均远高于 CBS 剖面（4-97 µg/g）（图 8.1a, b），也进一步表明剖面总硫
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含量与有机质含量密切相关。然而，应该注意到，四个剖面的总硫含量与有机质

含量的相关性较差（r = 0.247，p < 0.05，n = 65），尤其在 JLN-S1 和 HN 剖面中

有机质含量偏低（图 8.4c, d），而总硫含量较高（图 8.1c, d），这是因为土壤含硫

量水平不仅取决于土壤有机质含量，还受气候条件的影响(K.蒙格尔 and E.A.克

尔克贝著, 1987)。 所以，单独使用有机质含量来指示不同气候控制下的风化剖

面的总硫含量得到的结果是不准确的，还必须考虑气候因子对总硫的影响。关于

气候因子影响的讨论见 8.4 节。 
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图 8. 4  NMG（a）、CBS（b）、JLN-S1（c）、HN（d）剖面有机碳含量随深度变化图 

Figure 8.4  Organic carbon contents plotted versus depth for NMG (a), CBS (b), JLN-S1 (c) 

and HN (d) profiles. 

8.3.3  铁/铝氧化物含量 

铁/铝氧化物作为土壤结构体的重要组成部分之一，也是土壤中最主要、最活

跃的组分之一。铁/铝氧化物表面因带大量正电荷，可通过配位交换的方式强烈吸

附硫酸根，使之难于从土壤中淋失。铁/铝氧化物吸附硫酸根后可以释放出羟基离

子，这在一定程度上可中和溶液中的氢离子，从而减缓酸化作用，但其释放的羟

基离子量仅相当于被吸附硫酸根量的 20%以下(郭杏妹 et al., 2007)。 

如图 8.5 所示，铁/铝氧化物在各剖面中的分布均呈现 A 层含量较低，B 层

大量累积，B 层以下含量急剧降低。B 层中微生物作用强烈，生成的有机酸促进

矿物的化学风化，使得无定形和晶质铁/铝氧化物含量显著提高。但在 A 层由于
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有机质含量极高，使得该层铁氧化物的结晶程度较差，因此铁/铝氧化物含量有所

下降。 

从图 8.5 可以看出，不同气候带剖面的铁/铝氧化物含量有明显规律，即东北

两个剖面（NMG 和 CBS 剖面，游离铁氧化物含量~10 mg/g，游离铝氧化物含量

~3 mg/g）含量远低于南方两个剖面（JLN-S1 和 HN 剖面，游离铁氧化物含量~24 

mg/g，游离铝氧化物含量~5 mg/g）。JLN-S1 和 HN 剖面中 B 层总硫含量出现峰

值可能与这两个剖面中在该层位具有较高的铁/铝氧化物含量有关。 
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图 8. 5  NMG（a）、CBS（b）、JLN-S1（c）、HN（d）剖面游离铁（Feo+Fed）、游离铝氧

化物（Alo+Ald）随深度变化图 

Figure 8.5  The contents of free Fe oxides and free Al oxides plotted versus depth for NMG 

(a), CBS (b), JLN-S1 (c) and HN (d) profiles. 

8.3.4  粒度分布特征 

粒度直接反映风化剖面的机械组成，决定剖面内部孔隙度，进而影响剖面水

的渗透和剖面内部与大气 CO2 的连通，不仅成为促进风化作用进行的流体供给

通道，又提供了风化产物和细小颗粒在剖面中的运移条件。 

按照粒度的分布范围，国际上将土壤粒径分为砂粒（20-2000 µm）、粉粒（2-

20  µm）和粘粒（< 2 µm）。NMG、CBS 和 JLN-S1 剖面均呈现随着剖面深度的

加深，砂粒含量持续增大，而粘粒和粉粒含量持续降低，分别在 120 cm、85 cm、
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350 cm 的深度，砂粒含量增大到 80%以上，而粘粒含量降至 2%以下（图 8.6）。

此深度下土壤变得较紧实，流体的向下迁移作用相当有限。因此，对硫而言，此

深度是剖面中淋滤较为直接作用的最大影响深度。 

此外，特定粒径范围颗粒的变化也在一定程度上指示原生矿物的破坏碎裂和

次生矿物的生成。比如，粒径小于 2 µm（粘粒）的范围内，主要是风化过程产生

的次生矿物，包括粘土矿物和铁/铝氧化物。NMG、CBS 和 JLN-S1 三个剖面中，

处于亚热带的剖面粘粒含量（土壤层中 10-32%）高于中温带的两个剖面（土壤

层中< 7%）（图 8.6）。粘粒含量的增加会增加吸附 SO42-的几率，使得总硫含量增

加。相关性分析显示剖面总硫含量和粘粒含量呈极显著正相关关系（r = 0.838，

p < 0.01，n = 44）。 
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图 8. 6  NMG (a)、CBS (b)、JLN-S1 (c)剖面不同粒径范围所占比例随深度变化。蓝色粗

线表示降水渗透深度，此深度以下流体的向下迁移作用相当有限。 

Figure 8.6 Grain size composition plotted versus depth for NMG (a), CBS (b) and JLN-S1 (c) 

profiles. 

8.4  气候因子对土壤硫的影响 

首先，硫在土壤中的循环由诸多生物过程（矿化、同化、硫酸盐异化还原及

硫化物氧化）控制，因而土壤微生物的活性对硫循环尤为重要。而气候条件（温

度、降水）对微生物活性影响较大。降水量决定土壤的含水率，影响土壤的通气
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状况，从而影响有机硫矿化速率。土壤湿度小于 15%或大于 40%都将抑制微生物

对硫的矿化作用，最适宜的土壤水分含量是最大田间持水量的 60%。土壤的干湿

交替过程也会进一步增加硫的释放速率(Janzen and Bettany, 1987)。此外，硫循环

还受温度的影响，不同微生物的最适宜温度变化很大，但硫矿化速率一般在 25-

40ºC 之间最大。土壤温度在 20-40ºC 的范围内，硫的矿化速度随温度的升高而增

加，但低于 10ºC 或高于 50ºC，硫的矿化作用受到限制。 

其次，植物的枯枝落叶是土壤有机硫的重要来源之一。气候直接影响着土壤

有机质的含量，因此在各形态的土壤硫中，对有机硫的含量影响最大。气温越低，

作为土壤有机质主要来源的地上枯枝落叶分解变慢，土壤有机质矿化速率也随着

土壤温度的降低而下降(Wang et al., 2006; 刘伟 et al., 2012)。因此，在较长的时

间尺度上，土壤有机质的来源并没有减少，但矿化的速度却因为温度的降低而变

慢了，温度越低的地区土壤有机硫的含量就越多。降水条件还会影响土壤硫的淋

溶、土壤侵蚀等，对于结构松散、对营养元素固持性较差的土壤，强降水会加剧

土壤硫的淋溶或随径流迁移。此外，SO2 等含硫气体排放以干湿沉降的形式进入

土壤，这可能也是造成降水较多的地区土壤含硫量高的原因。 

由于花岗岩含硫量低，岩石风化对土壤硫循环的贡献几乎可以忽略。但风化

成土过程中形成的铁/铝氧化物或粘土矿物会间接影响硫在剖面中的分布。降雨、

径流、气温等气候条件直接影响着岩石的化学风化和成土过程。NMG 和 CBS 剖

面位于我们东北部的中温带季风气候区，该地区的年降雨量约为 500-600 mm，

年均气温仅有-1~2ºC 左右，风化剖面长期处于低温半湿润的气候影响下，风化过

程中的水岩作用都比较缓慢，剖面 CIA 值在 56.5-70.5 之间（图 8.7a, b），都处于

风化过程的早期-中期阶段。由此及彼，亚热带季风气候影响下的风化剖面（JLN-

S1 剖面）则处于风化过程晚期，CIA 值在 58.0-92.5 之间（图 8.7c）。热带季风气

候区的风化剖面发育程度最高，CIA 值在 91.7-96.8 之间（图 8.7d）。可见，气候

条件是影响各剖面风化程度的主要因素，而风化程度又直接影响了剖面中铁/铝

矿物或者粘粒的含量。铁/铝氧化物含量（图 8.5）和粘粒含量（图 8.6）与 CIA 具

有相同的增加顺序，即 NMG ≈ CBS < JLN-S1 < HN。相关性分析也显示，CIA 与

铁/铝氧化物含量和粘粒含量均呈极显著正相关关系（游离铁：r = 0.908，p < 0.01，

n = 66；游离铝：r = 0.781，p < 0.01，n = 66；粘粒：r = 0.811，p < 0.01，n = 44）。

铁/铝氧化物和粘粒含量对土壤硫的影响分别见 8.3.3 和 8.3.4 节。 
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综上可知，几个气候带的风化剖面的总硫及其同位素具有明显的规律，但本

研究中未测定不同气候带剖面中不同形态硫的含量及其硫同位素组成，因而对气

候控制下的土壤硫循环机制及其影响因子有待于进一步研究。 
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图 8. 7  NMG (a)、CBS (b)、JLN-S1 (c)、HN (d)剖面 CIA 随深度的变化图 

Figure 8.7  CIA plotted versus depth for NMG (a), CBS (b), JLN-S1 (c) and HN (d) profiles. 

8.5 小结 

本章通过对不同气候带的花岗岩风化剖面中的总硫含量及其同位素进行分

析，并结合气候条件和土壤基本理化性质进行讨论，得到以下几点认识： 

（1）不同气候带的花岗岩剖面样品总硫含量较基岩均有不同程度的提高。

总硫含量在不同气候带剖面中的分布不同。中温带剖面表现为表层总硫含量最高，

随剖面加深而逐渐降低。而亚热带和热带剖面总硫含量在 B 层达到峰值。这是因

为亚热带和热带剖面中有机硫的矿化、淋溶以及铁铝氧化物含量都远远大于中温

带剖面。 

（2）不同气候带剖面总硫的δ34S 值呈现 NMG ≈ CBS < JLN-S1< HN 剖面，

这是因为我国东部由北向南水热条件增强促进有机硫矿化所致。 

（3）不同气候带剖面总硫的δ34S 值在不同气候带剖面内部的分布特征都比

较相似，其分布特征主要是剖面自身性质作用的结果，受气候条件的影响并不大

。可总结为：上层剖面中有机硫持续矿化，导致总硫的δ34S 值升高；有些剖面的
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亚表层中总硫的δ34S 值略有降低，这可能与 SO42-异化还原有关。中层剖面中高

δ34S 值的无机或有机硫酸盐淋溶向下迁移，导致总硫的δ34S 值维持在较高的值。

下层剖面中，几乎只受化学风化的控制，总硫的δ34S 值随深度增加而逐渐趋于

基岩。 
（4）剖面硫含量受土壤 pH 值、铁/铝氧化物含量和粘粒含量的影响较大。

气候因子通过影响土壤微生物活性、有机质储量和矿化速率、淋溶作用，以及风

化成土过程中形成的铁/铝氧化物或粘土矿物含量来控制剖面中的硫循环。 
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第 9 章  结论与展望 

9.1  主要结论 

本研究选择中温带气候区的内蒙古剖面（NMG）和长白山剖面（CBS），暖

温带气候区的秦皇岛剖面（QHD），亚热带气候区的江西剖面（JLN-S1、S2、S3、

S4），以及热带气候区的海南剖面（HN）的共计八个花岗岩风化剖面为研究对象，

对比研究了气候、生物和大气降尘等因素控制下的花岗岩风化过程中磷和硫的分

布规律及其演化特征，得到了以下几点结论： 

一．典型花岗岩风化剖面中磷的生物地球化学行为及其影响因素讨论——以

中温带 NMG 剖面为例 

（1）NMG 剖面基本性质：剖面 pH 值变化范围为 4.79-6.91，土壤呈酸性，

在 B 层 pH 值最低。土壤含水率结果显示 100 cm 以下流体的向下迁移作用相当

有限，因此诸多元素表现出在此深度富集。表层土壤有机碳含量高达 112 g/kg，

且在亚表层迅速减小。粘粒和粉粒含量从上向下逐渐减少，而砂粒逐渐增加。铁

/铝氧化物主要在土壤层累积。A 层和 C 层上部土壤磷饱和度（DPS）较高，指示

这些层位释磷风险较大。此外，锶同位素结果表明表层土壤受到大气降尘物源输

入的影响，最大贡献有 9.32%。 

（2）NMG 剖面总磷和磷形态分布特征及其驱动机制探讨：剖面中总磷含量

变化范围较大，在 510-1284 µg/g 之间，并具有明显的分段性，可分为四个阶段： 

A 层磷富集层，大气降尘的输入是影响该层的主要因素，同时植物的泵吸作

用也能促进磷在表层的积累。由于风化程度较高，A 层土壤磷素以铁铝结合态磷

为主（59.7%），其次是有机磷（23.1%），钙结合态磷较低（17.2%）。表层较强的

微生物活动可促进有机磷的矿化，表现出较高的生物有效磷含量（24.2-39.1%）。

此外，大气降尘输入所提供的钙结合态磷在酸性土壤中易溶解释放磷酸根。 

B 层磷亏损层，这是风化成土过程、植物根系吸收以及强淋溶共同作用的结

果。磷形态主要以铁铝结合态磷为主（84.4-97.2%），有机磷普遍较低（2.8-11.2%），

钙结合态磷几乎消失（0-4.4%）。B 层土壤最明显的特征是植物根系广泛分布以

及较高的铁/铝氧化物含量。微生物和植物根系通过分泌酸性物质酸化土壤而促

进钙结合态磷溶解，表现出较高的生物有效磷含量（21.7-46.2%）。释放的磷酸根
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通过植物吸收和淋溶作用而移出该层，使得总磷含量减少。同时磷酸根在酸性条

件下也易被土壤中铁/铝氧化物固定。 

C 层上部磷富集层，由于流体下渗受限，上部活跃风化反应淋滤下来的磷与

钙在此发生累积，并沉淀生成新的钙结合态磷（~50%），因此总磷含量也有所提

高。 

C 层下部磷稳定层，总磷含量与基岩相比几乎不变。磷形态只有钙结合态磷

和铁铝结合态磷，且随剖面深度的加深，钙结合态磷比重逐渐增加，而铁铝结合

态磷比重逐渐减少。磷形态的转化几乎只受化学风化的控制，其变化模式基本符

合风化初期 Walker-Syers 模型。 

（3）比较 Hedley 连续提取法与 XANES 方法测的磷形态结果，显示连续提

取法在一定程度上高估了土壤中的钙结合态磷，而低估了铁铝结合态磷，故

Hedley 连续提取法不能准确定量磷的真实形态。但连续提取法在定量表述生物

有效磷方面具有优势，而 XANES 方法对磷的化学形态有更好的分辨能力。二者

结合可以更好的评估磷的环境意义。 

二．不同气候带花岗岩风化剖面中的磷分布规律——以中温带 NMG 剖面、

暖温带 QHD 剖面和热带 HN 剖面为研究对象 

（1）气候条件是影响各风化剖面的化学风化程度的主要因素，不同气候带

的剖面发育程度有明显规律，即中温度 < 暖温带 < 热带。风化程度又直接影响

了磷形态与生物有效性。钙结合态磷和非闭蓄态磷相对含量表现为中温带 > 暖

温带 > 热带，有机磷和闭蓄态磷相对含量表现为中温带 < 暖温带 < 热带。各

形态磷随气候的变化趋势很好地体现了随土壤发育磷酸盐的转化方向，即原生的

钙结合态磷（磷灰石）在风化成土过程中逐步溶解，向铁铝结合态磷和有机磷转

化，且非闭蓄态磷减少，而闭蓄态磷增加，这种变化模式与 Walker-Syers 模型一

致。 

（2）各形态磷在不同气候带剖面内部的分布特征都比较相似，其分布特征

主要是剖面自身性质作用的结果，主要受土壤性质（如，pH、铁铝氧化物和有机

质含量）的影响，受气候条件的影响并不大。 

三．大气降尘磷输入对土壤中磷循环的影响与机理——以 CBS 剖面为研究

对象 

通过对我国东北沙尘源区边缘的半湿润气候的土壤剖面，研究发现大气降尘
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输入携带的钙结合态磷在酸性土壤中易溶解，显著提高了土壤磷的生物有效性。

降尘的连续输入和随后的溶解维持了土壤磷的生物有效性。同时，大气降尘输入

的铁氧化物可以促进土壤铁结合态磷和闭蓄态磷的形成，因此降尘所释放的生物

有效磷可能被固定，从而降低土壤磷的生物有效性。该研究表明大气降尘输入会

显著影响森林生态系统中土壤磷的形态及其生物有效性，其不仅可以提供生物可

利用的磷源，而且还改变土壤的化学性质和风化程度。 

四．典型花岗岩风化剖面中硫循环及其影响因素——以亚热带江西剖面序列

（JLN-S1、S2、S3、S4）为例 

（1）四个剖面总硫含量随剖面深度变化具有相似性，即随深度增加，总硫

含量逐渐升高，在 B 层达到峰值，随后逐渐降低，在底部达到最小值。B 层总硫

含量出现峰值与该层铁/铝氧化物累积，吸附态 SO42-含量显著提高有关。C 层，

总硫含量极低，这是因为该层硫几乎全部来自于母质的风化，而花岗岩含硫量极

低。有机硫和吸附态 SO42-是剖面硫的主要形态。 

（2）本研究中花岗岩、大气降水和枯枝落叶的δ34S 值分别为-1.62‰、-1.66‰

和 1.52‰，剖面样品的δ34S 值均为正值。植物枯枝落叶和北方远距离传输硫可能

是剖面硫的两大重要来源，而大气降水和母岩的贡献很小。相关性分析显示，水

溶态 SO42-的δ34S 值与土壤有机硫的δ34S 值之间存在着非常显著的正相关关系（r 

= 0.91，p < 0.01，n = 48），这说明剖面中的水溶态 SO42-主要来自于有机硫的矿

化。水溶态 SO42-的δ34S 值与吸附态 SO42-的δ34S 值也存在着显著的正相关关系（r 

= 0.73，p < 0.01，n = 48），这表明二者之间有着共同的硫来源，且土壤 SO42-的

吸附与解吸基本不发生硫同位素分馏现象。 

（3）总硫、水溶态 SO42-、吸附态 SO42-和有机硫的δ34S 值随深度的变化趋

势一致，表现为：随剖面深度的增加，在上层剖面中四种形态硫的δ34S 值均增大，

并在中层维持较高的值，而在 C 层δ34S 值逐渐降低。上层剖面中有机硫矿化使得

有机硫的δ34S 值随剖面深度加深而增大。同时，具有高δ34S 值的有机硫继续矿化

产生的 SO42-的δ34S 值也较高，所以水溶态和吸附态 SO42-的δ34S 值随深度增加也

增大。中层剖面中各形态硫的δ34S 值均保持在较高的值不变，这表明强烈淋溶作

用下上层剖面中形成的具有高δ34S 值的有机硫和 SO42-向下迁移。C 层随深度的

增加，含硫矿物风化的贡献增强，因而各形态硫的δ34S 值逐渐趋向于基岩的δ34S

值。 
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五．不同气候带花岗岩风化剖面总硫及其同位素分布规律讨论——以中温带

NMG 剖面和 CBS 剖面、亚热带 JLN-S1 剖面和热带 HN 剖面为研究对象 

（1）不同气候带的花岗岩剖面样品总硫含量较基岩均有不同程度的提高。

总硫含量在不同气候带剖面中的分布不同。中温带剖面表现为表层总硫含量最高，

随剖面加深而逐渐降低。而亚热带和热带剖面总硫含量在 B 层达到峰值。这是因

为亚热带和热带剖面中有机硫的矿化、淋溶以及铁铝氧化物含量都远远大于中温

带剖面。 

（2）不同气候带剖面总硫的δ34S 值呈现 NMG ≈ CBS < JLN-S1< HN 剖面，

这是因为我国东部由北向南水热条件增强促进有机硫矿化所致。 

（3）不同气候带剖面总硫的δ34S 值在不同气候带剖面内部的分布特征都比

较相似，其分布特征主要是剖面自身性质作用的结果，受气候条件的影响并不大

。可总结为：上层剖面中有机硫持续矿化，导致总硫的δ34S 值升高；有些剖面的

亚表层中总硫的δ34S 值略有降低，这可能与 SO42-异化还原有关。中层剖面中高

δ34S 值的无机或有机硫酸盐淋溶向下迁移，导致总硫的δ34S 值维持在较高的值。

下层剖面中，几乎只受化学风化的控制，总硫的δ34S 值随深度增加而逐渐趋于

基岩。 
（4）剖面硫含量受土壤 pH 值、铁/铝氧化物含量和粘粒含量的影响较大。

气候因子通过影响土壤微生物活性、有机质储量和矿化速率、淋溶作用，以及风

化成土过程中形成的铁/铝氧化物或粘土矿物含量来控制剖面中的硫循环。 

9.2  问题与展望 

本文较为系统地研究了风化成土过程中硫和磷元素在垂直剖面中迁移转化

的影响及作用机制，但由于土壤较为复杂，元素形态转化与迁移的过程涉及影响

因素较多，因此还需要在以下几方面开展进一步的研究： 

（1）本论文仅从土壤化学的角度考察了硫和磷的迁移转化的影响与机制，

而土壤体系中硫和磷的地球化学行为很大程度上受到土壤微生物的调控作用，但

在本论文中土壤微生物群落结构及丰度（如硫氧化细菌、硫还原细菌、铁氧化细

菌、铁还原细菌等）对硫和磷行为的影响并未得到讨论、今后的研究中应利用环

境微生物学的方法，利用实时荧光定量 PCR 和高通量测序等分子生态学技术分

析土壤中功能微生物群落结构的变化，深入剖析硫和磷形态转化的微生物调控过
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程与机制。 

（2）由于 XANES 方法在有机磷分析上的局限性，本论文并未区分有机磷

形态。本研究发现有机磷是表层土壤生物有效磷的一个主要来源，评估有机磷对

生物有效磷的贡献成为亟需解决的科学问题。目前对土壤有机磷的生物有效性的

认识和评估仍存在较大困难。因此，下一步工作有必要利用核磁共振技术对风化

剖面中有机磷形态进行研究，为定量评估有机磷的生物有效性奠定基础。 

（3）本论文结果显示 NMG 剖面中大气降尘对磷的生物地球化学迁移转化

过程及其生物有效性有一定的影响。但本论文仅测定了 NMG 剖面的锶同位素，

未能分析其他剖面的锶同位素。因此，下一步工作有必要完成其他剖面的锶同位

素分析工作，明确大气降尘对其的贡献，从而有助于对风化成土过程中磷行为的

进行分析讨论。 

（4）本论文研究发现不同气候带的风化剖面中总硫及其同位素具有明显的

规律，但本研究中未测定不同气候带剖面中不同形态硫的含量及其硫同位素组成，

因而对气候控制下的土壤硫循环机制及其影响因子的认识仍存在很多不足。因此，

下一步工作有必要分析不同气候带剖面形态硫含量及其同位素组成。  
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