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峨眉山玄武岩化学风化研究*

——以龙苍沟小流域为例
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摘 要 通过对四川省雅安龙苍沟峨眉山玄武岩小流域的水化学组成研究，分析了不同物质

来源对小流域溪水溶解质的贡献，并对该小流域岩石风化速率和 CO2消耗速率进行了估算。

结果表明，龙苍沟流域溪水呈中性，pH平均值为 6.82。溪水中阳离子以 Ca2+为主，约占阳

离子总量的 56%；阴离子以 HCO3-为主，约占阴离子总量的 45%。碳酸盐岩风化、硅酸盐岩

风化、大气降水和人为活动对溪水阳离子平均贡献率分别为 50.2%、38.2%、10.5%和 1.1%。

流 域 硅 酸 盐 岩 风 化 速 率 为 37.54±24.94 t/km2/yr， 硅 酸 盐 岩 风 化 对 大 气 CO2 消 耗 速 率 为

5.4±3.6 mol C/km2/yr。本文首次对我国峨眉山玄武岩省化学风化大气 CO2消耗量进行估算，得

到其年消耗通量为 1.35±0.89×1011 mol C/yr，约为全球玄武岩 CO2年消耗通量的 3.31±2.18%。
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在地质时间尺度上，火山去气、接触变质作用等释放的 CO2与硅酸盐岩风化消耗的

CO2共同控制大气 CO2浓度，进而影响全球气候变化（Berner et al.， 1983；Raymo and
Ruddiman，1992）。为了量化硅酸盐岩风化过程中 CO2的消耗通量及其对全球碳循环的

影响，学者们主要从流域和风化剖面两个方面，对硅酸盐岩风化通量及控制因素开展

了详细的研究工作（Stallard and Edmond， 1983；White et al.， 1995；Gaillardet et al.，
1999；Dessert et al.，2001；Dessert et al.，2003；Oh and Richter，2005；Hausrath et al.，
2011；Liu et al.，2016）。研究表明，岩性是影响硅酸盐岩化学风化速率的重要因素。

其中，玄武岩风化速率要远高于其他硅酸盐岩（Meybeck， 1987； Suchet and Probst，
1993）。Dessert et al.（2003）对玄武岩流域的研究结果显示，世界玄武岩出露面积占硅

酸盐岩总出露面积的 8.4%，但贡献了全球硅酸盐岩风化 CO2消耗通量的 30%～35%。因

此，玄武岩风化对评价大陆风化对全球碳循环的影响具有重要意义。目前，对玄武岩

流域岩石风化研究集中于岛弧玄武岩和大陆玄武岩地区，前者主要为高温多雨的气候
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背 景 地 区 ， 如 留 尼 旺 岛（Louvat and Allegre， 1997）、 多 米 尼 加 岛（Golssmith et al.，
2010）、吕宋岛（Schopka et al.，2011）等；大陆玄武岩的分布具有气候带跨越大，风化

影响因素复杂的特征，如德干玄武岩（Dessert et al.，2001；Jha et al.，2009）、西伯利亚

玄武岩（Pokrovsky et al.，2005）、哥伦比亚玄武岩（Taylord and Lasaga，1999）。

正演法是计算流域风化过程中大气 CO2 消耗速率的常用方法（Galy and France ⁃
Lanord， 1999；Millot et al.， 2002；Han and Liu， 2004；Xu and Liu， 2007；Goldsmith
et al.，2008；Noh et al.，2009）。该方法是将河水溶质视为不同物质来源端元以一定比

例混合的结果，关键是要明确不同端元的地球化学组成特征，如 Ca/Na、Mg/Na比值。

在确定硅酸盐岩端元时，通常会参考全球硅酸盐岩端元平均值（Gaillardet et al.，1999）。

然而，玄武岩地区河流 Ca /Na、Mg /Na 值会比一般硅酸盐岩地区更高（Louvat and
Allegre，1997；Louvat and Allegre，1998；Dessert et al.，2001；Pokrovsky et al.，2005），

原因可能是玄武岩中存在的富 Ca、Mg玻璃质或微量方解石的风化，而碳酸盐岩的风化

速率是硅酸盐风化速率的 100倍左右（Liu and Dreybrod，1997；Kump et al.，2000）。例

如，Blum et al.（1998）和 Jacobson et al.（2002）对喜马拉雅小流域的研究表明，尽管流域

中的碳酸盐矿物只占 1%，但是流域溪水中 82%以上的 HCO3-来自于碳酸盐矿物风化贡

献，即使是微量的方解石存在，也会影响整个流域的水化学特征。

综上，为了理解玄武岩风化过程和更准确地评价玄武岩风化对全球碳通量的影响，

需要对不同气候和人类活动背景下的玄武岩小流域风化进行剖析。我国峨眉山玄武岩

出露面积约为 25×104 km2（林建英，1985），是全球大陆玄武岩分布的重要区域之一，

但目前还没有对其风化速率及通量研究的报道。本研究选择位于中亚热带和高原气候

带交界的四川省雅安地区龙苍沟玄武岩小流域作为研究区，该小流域具有岩性单一、

地质背景明晰、人为活动影响较小等特征。对该流域岩石化学风化物质贡献，大气 CO2
消耗速率的估算，有助于辨析玄武岩风化过程主要影响因素，并进一步评估峨眉山玄

武岩风化在全球玄武岩风化 CO2消耗量中的地位。

1 研究区域概况

所研究的玄武岩小流域位于四川省雅安市龙苍沟森林公园，东经 102°49'22''～
102°55'56''，北纬 29°31'5''～29°38'65''（图 1）。龙苍沟处于青藏高原东缘，在地质构

造上属于峨眉山玄武岩省。龙苍沟地区出露岩石属于二叠纪峨眉山玄武岩，特点为高

钛玄武岩（林建英，1985）。其地势南高北低，最高海拔为 2 949.6 m，最低海拔为 1 460 m，
总面积为 75.74 km2。该地区夏季受东南季风影响，年均降雨量为 1 700 mm，其中

5月～10月降雨量占全年总降雨量的 80%（李媛，2005）。该地区植被主要为温带阔叶

林。采样区域处于相对原始环境，人口密度低，周围无工矿企业，活动规模较小，主

要集中在采样点下游地区，以水稻玉米种植为主。

2 采样方法

本研究共采集流域丰水期溪水样品 22个和降雨样品 2个。样品采集后用 0.22 μm的
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Millipore醋酸纤维滤膜过滤，之后收集两

份过滤样保存于预先酸洗、烘干的高密度

聚乙烯瓶中。其中一份样品用二次亚沸蒸

馏的超纯硝酸酸化至 pH＜2，用于阳离子

分析，另一份样品密封、避光保存，用于

阴离子分析。

采样时，在现场用便携式水质参数仪

（YSI⁃6920）测定 pH、水温、电导率，用流

速仪（HS⁃2）测定溪水流速，用预先标定的

盐酸滴定碱度。然后在实验室，采用钼酸

分光光度法分析 SiO2浓度，阳离子（K+、
Na+、Ca2+、Mg2+）采用电感耦合等离子体

原子发射光谱法测定（美国， IRIS Intrepid
Ⅱ），阴离子（Cl-、NO3-、SO42-）用离子色

谱仪（美国，Dionex 120）测定，测试误差

低于 5%。流域面积信息通过地理信息系

统软件（ESRI ArcGIS 10.3）利用数字高程

模型（DEM）计算获得。

图 1 龙苍沟流域地形和溪水采样点示意图

Fig. 1 Topographic map of Longcanggou catchment showing the sampling locations

图 2 龙苍沟溪水 TDS与采样点海拔关系

Fig. 2 The relationship between TDS and altitude of
Longcanggou streams

Y = -0.0648*X+122.6321
R2 = 0.6460
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3 结 果

3. 1 水化学组分

水样的主离子浓度及水质参数见表 1，其中 pH值介于 4.99～8.20之间，平均为

6.82，接近中性。温度为 13.6 ℃～17.5 ℃，电导（EC）为 9～52 μS /cm。总溶解固体

（TDS）浓度范围为 14.8～55.2 mg/L，平均为 30.3 mg/L，远低于世界河流平均值（100 mg/L，
Gaillardet et al.，1999）。龙苍沟流域溪流样品化学组成（图 3），阳离子以 Ca2+为主，占

阳离子总量的 44%～72%；其次为 Mg2+，占阳离子总量的 18%～33%；阴离子以 HCO3-
为主，占阴离子总量的 13%～66%，Cl-和 SO42-含量相对较低；溶解态硅含量范围为

30～161 μmol /L，平均为 96 μmol /L。溪水 TDS浓度与海拔高度呈负相关关系（图 2，
R2 = 0.64），低海拔小流域样品具有较高的 TDS值，这一趋势和相关性可能是由于水的

滞留时间不同导致，低海拔流域相对高海拔地区往往具有较低的坡度，导致其样品具

有相对较长的水岩反应时间和较高的 TDS值。河水中无机离子电荷平衡可用于评价数

据可信度或水体污染程度（Dalai et al.， 2002）。龙苍沟流域溪流样品的正电荷总量

（TZ+ = K++Na++2Ca2++2Mg2+）和负电荷总量（TZ- = HCO3-+Cl-+NO3-+2SO42-）基本平衡，平

衡系数（NICB）表示为：NICB =（TZ+ - TZ-）/TZ+×100%
龙苍沟流域除 2号样品阴阳离子电荷平衡系数绝对值大于 10% 外（见表 1），其他样

品电荷基本平衡（NICB＜±10%）。

4 讨 论

4. 1 溶质来源

天然水体中离子组成主要来源于降雨、岩石风化以及人为活动。研究区龙苍沟位

于国家森林公园腹地，人口稀少，周围无工矿企业。但根据主要离子组成分析结果（表 1），

NO3-浓度较高，这一离子通常被认为是人为来源，所以人为活动输入对河水的影响不

能忽略。

图 3 龙苍沟溪水阳离子（a）和阴离子（b）三角图

Fig. 3 Cation（a）and anion（b）ternary diagrams

a b
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（1） 大气降水和人为活动对水化学组分的影响

在利用正演模型计算河流水体物质来源时，首先应扣除大气降水的输入。一般情

况下，当流域内蒸发岩和地下水，以及人为活动物质输入可以忽略的情况下，Cl-含量

最低的河水样品中的 Cl-可以假设全部来自于大气输入（图 4）。由于 Cl-的地球化学性质

比较保守，并且不参与生物地球化学循环（Gaillardet et al.，1997；Roy et al.，1999；Xu
and Liu，2007），所以利用降雨中的其他离子与 Cl-离子的浓度关系，可以计算出大气

降水对溪水的贡献量：

[X] =（[X]大气/[Cl]大气）×[Cl]溪水 （1）
其中， [Cl]溪水表示溪水样品中 Cl-浓度最低值， [Cl]大气表示雨水中 Cl-浓度的实测值，

[X]大气表示雨水中各离子实测值，[X]表示降雨对溪水各离子的贡献。

由公式（1），利用采集到的两次降雨

的平均值进行估算，计算得大气降水对

溪水的物质贡献量平均为：阴离子 Cl-为
4.2 μmol /L， SO42-为 17.2 μmol /L，NO3-为
12.8 μmol / L； 阳 离 子 K+ 、 Na+ 、 Ca2+ 、
Mg2+ 分 别 为 1.5 μmol / L、 1.8 μmol / L、
11.8 μmol/L和 1.3 μmol/L，流域大气降水

对流域溶质的贡献率平均为 10.5%。扣除

降雨后溪水中还有少部分的 Cl-，这部分

Cl-可归因于人为活动且与 Na+平衡。扣除

降雨贡献后溪水中 NO3-浓度依然较高，其

来源可能与氮肥的施用有关。

（2） 岩石风化对水化学组分的贡献

经过降雨和人为活动校正后的龙苍沟

溪水样品 Ca/Mg摩尔比值介于 1.04～3.80
之间，平均值为 1.92。玄武岩是所研究小

流域的主要基岩类型，世界上其他地区发表的玄武岩流域数据见表 2，如，留尼旺岛

Ca/Mg摩尔比值为 1.04～3.75（平均值为 1.9，Louvat and Allegre，1997）、德干高原 0.95～
3.08（平均值为 1.99，Dessert et al.，2001）、冰岛 1～2.88（平均值为 1.8，Georg et al.，
2007），龙苍沟流域溪水样品的 Ca/Mg比值与它们的相近，但高于新兰塔拉纳基地区

（0.94～1.45， Goldsmith et al.， 2008）和 圣 米 盖 尔 岛（1.14～1.59， Louvat and Allegre，
1998；Conceição et al.，2015），低于世界平均值 2.4（Harmon et al.，2009）。绝大多数溪

水样品 Ca/Mg比值介于 1.04～2.70，与世界玄武岩流域比值范围（0.9～3.0）（Dessert et
al.，2003）基本一致。较高的 Ca/Mg比值可能是由于方解石矿物的溶解，也可能是 Ca、
Mg富集的玄武岩矿物组分风化的结果。通过元素相关性分析（图 5），发现 Na+*、Mg2+*
与 SiO2具有很好的相关性（R2分别为 0.92和 0.89），Ca2+*与 SiO2相关性为 R2 = 0.49，指示

溪水水化学组分受玄武岩和碳酸盐岩风化的共同影响。

图 4 龙苍沟溪水 Na+⁃Cl-离子对比图

Fig. 4 The relationship between Cl- and Na+ of
Longcanggou stream dissolved loads
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4. 2 不同端元的贡献量

为了确定流域玄武岩风化消耗的 CO2通量，首先要确定溪水中各物质来源端元的贡

献量。基于上文分析，龙苍沟溪水中的物质来源受大气输入、玄武岩和碳酸盐岩风化

以及人为活动输入的共同影响。对于某一元素 X，我们可以列出质量平衡方程：

[X]溪水 = [X]大气+[X]人为+[X]碳酸盐岩+[X]玄武岩 （2）
基于溶质来源的讨论，首先假定 [Cl]大气为 4.2 μmol/L；高于 [Cl]大气含量的 Cl-归因于

表 2 世界不同玄武岩流域 Ca/Mg摩尔比值

Table 2 The Ca/Mg molar ratios in different basalt basins of the world
研究区

留尼旺岛

塔拉纳基

冰岛

圣米格尔岛

德干高原

西伯利亚

其他

玄武岩

本次研究

峨眉

比值范围

1.04～3.75
0.94～1.45
1～2.88
1.14～1.59
0.95～3.08
1.24～1.70

0.9～3

1.04～3.80

平均值

1.9
1.17
1.8
1.29
1.95
1.37

1.92

来源

Louvat and Allegre，1997
Goldsmith et al.，2008
Georg et al.，2007
Louvat and Allegre，1998
Dessert et al.，2001
Pokrovsky et al.，2005

Dessert et al.，2003

图 5 龙苍沟溪水岩石风化产生的阳离子与河水 SiO2关系（*为扣除降雨和人为贡献的部分）

Fig. 5 The relationship between K+*，Na+*，Mg2+*，Ca2+*（cation concentration after atmospheric and anthropogenic
contribution correction）and SiO2 concentration in dissolved load
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人为活动，且与 Na+平衡；K+全部来源于玄武岩风化；碳酸盐矿物风化不贡献 Na+和 K+。
此外，尽管Mg2+与 SiO2良好的相关性（R2 = 0.89）表明溪水中的Mg2+可能主要来源于玄武

岩风化，但碳酸盐岩对Mg2+的贡献不能忽略。基于以上假设，将质量平衡方程（2）可以

简化为以下方程：

[Cl]大气 = 4.2 μmol/L （3）
[Cl]溪水 = [Cl]大气+[Cl]人为 （4）
[Na]溪水 = [Na]大气+[Na]人为+[Na]玄武岩 （5）
[K]溪水 = [K]玄武岩 （6）
[Mg]溪水 = [Mg]碳酸盐岩+[Mg]玄武岩 （7）
[Ca]溪水 = [Ca]碳酸盐岩+[Ca]玄武岩 （8）

碳酸盐岩和玄武岩对 Ca2+、Mg2+贡献量是求解的关键，因为玄武岩的不一致风化，

基岩组分 Ca/Na、Mg/Na比不适合作为端元值。Gaillardet et al.（1999）根据Meybeck et al.
（1987），Louvat et al.（1997）和 Gislason et al.（1996）等人对不同地区玄武岩小流域的研究

得出端元特征值为：Ca/Na = 0.5±0.2，Mg/Na = 0.5±0.2。龙苍沟小流域地质背景以玄武

岩为主，在扣除大气和人为影响后，溪水中 Mg/Na和 Ca/Mg的最低比值分别为 0.69和
1.04，考虑到可能受到碳酸盐岩风化输入的影响，龙苍沟玄武岩端元组成应该具有较低

的比值（即 Mg/Na＜0.69，Ca/Mg＜1.04）。因此，本文选取 Mg/Na = 0.5、Ca/Mg = 1.0作
为流域玄武岩风化端元。则（7）、（8）方程可以写为：

[Mg]溪水 = [Mg]碳酸盐岩+0.5×[Na]玄武岩 （9）
[Ca]溪水 = [Ca]碳酸盐岩+0.5×[Na]玄武岩 （10）

因此，玄武岩和碳酸盐岩风化输入的物质贡献比可以计算如下：

X 玄武岩 =（[Na]玄武岩+[K]玄武岩+2×[Mg]玄武岩+2×[Ca]玄武岩）

/（[Na]溪水+[K]溪水+2×[Mg]溪水+2×[Ca]溪水）×100% （11）
X 碳酸盐岩 =（2×[Ca]碳酸盐岩+2×[Mg]碳酸盐岩）/（[Na]溪水+[K]溪水

+2×[Mg]溪水+2×[Ca]溪水）×100% （12）
计算结果如图 6，龙苍沟流域 X 玄武岩值为 21.8%～53.8%，平均为 38.2%；X 碳酸盐岩值

为 28.7%～72.1%，平均为 50.2%，溪水溶质主要来自于碳酸盐岩风化。

4. 3 化学风化速率与大气 CO2消耗速率

通过水化学组成、径流量和流域面积计算不同岩石的风化速率及相应的大气 CO2消
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耗速率。硅酸盐岩、碳酸盐岩风化简化方程如下（Berner et al.，1983）：

（Na，K，Ca，Mg）硅酸盐岩+6H2CO3 =
1.5H4SiO4+6HCO3-+Na+ +K++Ca2++Mg2++solid （13）
CaxMg1-xCO3+H2CO3 = Ca2++（1-x）Mg2++2HCO3- （14）

碳酸盐岩风化生成的 HCO3-中，有 1/2来源于大气 CO2，另外 1/2来源于碳酸盐岩，

对于岩性较为单一的本研究小流域，主要的硅酸盐岩为玄武岩，其风化生成的 HCO3-全
部来自于大气 CO2。玄武岩和碳酸盐岩风化产生的 TDS计算公式为（15）和（16），总化学

风化速率 TDS为二者之和；风化过程所消耗大气 CO2计算公式为（18）和（19）。

TDS玄武岩 = [Na]玄武岩+[K]玄武岩+[Mg]玄武岩

+[Ca]玄武岩+[SiO2]溪水 （15）
TDS碳酸盐岩 = [Ca]碳酸盐岩+[Mg]碳酸盐岩+1/2[HCO3]碳酸盐岩 （16）
TDS总岩石风化 = TDS 玄武岩+TDS 碳酸盐岩 （17）
CO2玄武岩 = [HCO3]玄武岩 = [Na]玄武岩+[K]玄武岩+

2×[Ca]玄武岩+2×[Mg]玄武岩 （18）
CO2碳酸盐岩 = 0.5×[HCO3]碳酸盐岩 = [Ca]碳酸盐岩+[Mg]碳酸盐岩 （19）

计算结果列于表 3和表 4，玄武岩风化速率平均为 37.54±24.94 t/km2/yr，碳酸

盐岩风化速率平均为 35.37±26.24 t/km2/yr，总的岩石风化速率（TDS 总 岩 石 风 化）平均为

72.91±49.43 t/km2/yr。 计 算 得 到 研 究 区 小 流 域 玄 武 岩 风 化 对 大 气 CO2 消 耗 速 率 为

5.4±3.56×105 mol C/km2/yr。与已发表的玄武岩地区数据相比，低于岛弧玄武岩地区留

尼旺岛（13×105 mol C/km2/yr～44×105 mol C/km2/yr）（Louvat and Allegre，1997）和德干玄

武岩流域（5.8×105 mol C/km2/yr～24.50×105 mol C/km2/yr）（Dessert et al.，2001），接近于

冰岛（1.41×105 mol C/km2/yr～17.64×105 mol C/km2/yr）（Stefansson and Gislason， 2001），

图 6 各端元对龙苍沟溪水阳离子贡献的百分比

Fig. 6 Fraction of total dissolved cations/% from anthropogenic，atmospheric，carbonate and silicate weathering
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但远高于青藏高原东部其他硅酸盐岩地区（1.03×105 mol C /km2 /yr～1.21×105 mol C /km2 /yr）
（Noh et al.，2009）。峨眉山玄武岩省出露总面积为 2.5×105 km2（林建英，1985），如

果不考虑其他因素影响，由面积比例估算峨眉山玄武岩流域硅酸盐岩风化消耗大气

CO2年通量约为 1.35±0.89×1011 mol C/yr。
4. 4 玄武岩风化影响因素

根据本次研究和已有文献资料，玄武岩地区风化速率与径流量和温度具有相关性

（图 7）。一般认为径流量大的地区，侵蚀作用强烈，土壤和基岩不断被侵蚀，为化学风

化水岩反应提供了更多的新鲜岩石，因此具有高的风化速率。但径流量并不是影响玄

武岩风化的唯一因素，尤其在径流量达到 2 000 mm/yr以上时，玄武岩风化速率受温度

影响显著。例如，菲律宾火山岛、冰岛以及 Haut冰川地区具有相近的径流量，但处于

不同纬度地区，温度差异大（表 4），因而玄武岩风化速率差别较大。菲律宾火山岛地区

硅酸盐岩风化速率比冰岛地区高 3倍以上，比 Haut冰川地区高 10倍多（Sharp et al.，
1995；Gislason et al.，1996；Schopka et al.，2011），体现出温度因素对玄武岩化学风化

速率的控制。在相近径流量或温度条件下，硅酸盐岩风化速率也存在显著差异，玄武

岩流域风化速率要明显高于其他硅酸盐岩地区，显示出岩性对风化速率的重要控制

作用。

岛弧地区强烈的物理和化学风化被认为是海洋溶质通量的重要来源（Rad et al.，
2006）。数据表明虽然大陆玄武岩风化速率普遍低于岛弧地区，但大陆玄武岩风化

贡献不可忽略，其中德干高原、西伯利亚高原、巴拉那河高原、哥伦比亚高原以及

峨眉山玄武岩，总面积约为 30.04×105 km2，其玄武岩风化消耗大气 CO2 通量约为

1.62×1012 mol C/yr，约占世界玄武岩风化消耗大气 CO2通量的 39.71%。本研究估算峨眉

山玄武岩风化占大陆玄武岩风化 CO2消耗通量的 8.34±5.49%，占世界玄武岩风化消耗

CO2通量的 3.31±2.18%。

图 7 不同硅酸盐岩流域化学风化速率与径流量（a）和温度（b）关系（数据及所引参考文献见表 4）
Fig. 7 The relationship between runoff，temperture and silicate weathering rates in different basins

（data and references from Table 4）
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5 结 论

龙苍沟玄武岩流域溪水中阳离子以 Ca2+为主，约占阳离子总量的 56%，其次是Mg2+
和 Na+。阴离子以 HCO3-为主。溪水中阳离子主要来源于碳酸盐岩风化（50.2%），其次为

硅酸盐岩的贡献（38.2%），降雨和人为贡献较小（11.6%）。龙苍沟玄武岩流域硅酸盐岩

风化速率（TDS 硅 酸 盐 岩）为 37.54±24.94 t/km2/yr。玄武岩风化消耗大气 CO2 的速率为

5.4±3.56mol C/km2/yr，总的岩石风化速率（TDS 总岩石风化）为 72.91±49.43 t/km2/yr。通过与

世界不同地区玄武岩流域对比，径流量、温度是玄武岩化学风化速率的主要影响因

素。按照面积平均计算，整个峨眉山玄武岩省流域风化对大气 CO2的消耗速率为

1.35±0.89×1011 mol C/yr，约占到全球主要大陆玄武岩风化 CO2消耗量的 8.34±5.49%，占

世界玄武岩风化 CO2消耗通量的 3.31±2.18%，这一研究结果还需要进行地形、气候、植

被覆盖等影响风化因素的探讨，这将是我们下一步工作的重点。
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Abstract

The concentrations of major ions in the Longcanggou streams were determined in order to
analyze the relative contributions of chemical weathering of different sources and to estimate
the chemical weathering rates of different rock types and associated atmospheric CO2
consumption rates. The streams pH are close to neutral, with an average pH of 6.82. Calcium
ion accounts for 56% of total cations, and HCO3- for 45% of the total anions. The dissolved
cations are originated from carbonate weathering （50.2%）, silicate weathering（38.2%）,
atmospheric input（10.5%）, and anthropogenic pollution （1.1%）. The average chemical
weathering rate of silicates of the Longcanggou catchment is 37.54 ± 24.94 t / km2 / yr, and the
associated atmospheric CO2 consumption rate is 5.4±3.6 mol C/km2/yr. For the whole Emeishan
basalt area, we firstly estimated the total annual atmospheric CO2 consumption flux of the
Emeishan basalt is 1.35±0.89×1011 mol C/yr, which accounts for 3.31±2.18% of the annual CO2
consumption flux by global basalt weathering.

Keywords Emeishan basalt, Small catchments, Chemical weathering, CO2 consumption
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