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摘要 古新世-始新世极热事件(PETM)是新生代最显著的气候变暖事件,与现今人类燃烧化石燃料排放温室气体

引发的全球变暖过程相似, 已成为研究未来气候变化的地质相似型. 野火活动作为地球生态系统的重要扰动因

素, 影响着地球生态系统平衡、全球碳循环及气候变化. 因此研究PETM时期野火演变历史及驱动机制对预测和

应对未来全球变暖情景下的野火活动,以及深入理解野火干扰下的碳循环至关重要.目前, PETM时期的野火研究

主要集中在欧洲、北美等北半球地区, 而对于中国大陆的研究相对匮乏. 本研究对我国南阳盆地北沟剖面和抚顺

盆地西露天剖面沉积物开展黑碳含量和碳同位素测试, 重建PETM时期干旱/半干旱带和湿润带的野火时空演变

历史, 并结合前人对研究区的古气候研究, 厘清了该时期的野火演变机制. 结果表明, 南阳盆地和抚顺盆地在碳

同位素负漂开始时野火活动减弱, 负漂期处于低野火状态, 其中南阳盆地在负漂中期野火活动短暂增强; 在碳同

位素恢复期, 野火活动逐渐增强并恢复到碳同位素负漂前的水平. PETM时期的低野火状态很可能是极端高温和

高降水的气候及其引发的植被类型演替导致的. PETM恢复期野火活动增强, 将生物-大气碳循环的“短期碳汇”转
变为黑碳埋藏的“长期碳汇”, 该碳汇转换过程可能作为负反馈机制参与了PETM恢复期的轻碳消耗.
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1 引言

古新世-始新世极热事件(Paleocene-Eocene Ther-
mal Maximum, PETM)是发生在早新生代由巨量轻碳

注入地球表生系统引发的一次快速极端增温事件(Za-
chos等, 2001). 事件发生期间, 海陆环境和生态系统发

生了显著的变化,例如高纬海表温度增加了~10℃、低

纬温度和深海温度大约升高了4~5℃ (Zachos等 ,
2003)、底栖有孔虫灭绝(Kennett和Stott, 1991)、奇偶

蹄及灵长类动物出现(Bowen等, 2002)、陆生脊椎动

物大范围迁徙(Smith等, 2006)、全球水文循环加快

(Bowen等, 2004)、海洋环流模式变化(Nunes和Norris,
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2006)、海洋缺氧(Yao等, 2018)、海洋酸化及碳酸钙

补偿深度变浅(Zachos等, 2005)等. 由于巨量轻碳注入

到大气中, 使得表层沉积系统中的碳同位素(包括无机

碳δ13C和有机碳δ13C)发生显著负漂(Carbon Isotope Ex-
cursion, CIE), 底栖有孔虫和海洋碳酸盐记录的碳同位

素值显示2‰~2.5‰的碳同位素负漂(Kennett和Stott,
1991; Bains等, 1999; Thomas等, 2002), 浮游有孔虫显

示4‰的负漂(Thomas等, 2002; Zachos等, 2006; Hand-
ley等, 2008), 而陆相有机碳、古土壤碳酸盐、牙釉质

等载体记录了4‰~8‰的负漂(Koch等, 1992; Schmitz
和Pujalte, 2003; Handley等, 2008).近几十年来,关于巨

量轻碳的来源一直争论不休,主要有以下几种假说:大
陆坡天然气水合物的灾难性释放(Dickens等, 1995)、
泥炭燃烧释放巨量碳(野火假说)(Kurtz等, 2003)、高

纬地区冻土层有机质的热分解(DeConto等, 2012)、沉

积物中有机质在细菌呼吸作用下释放大量CO2(Hig-
gins和Schrag, 2006)、富

12C的彗星撞击地球(Kent等,
2003)、北大西洋大火成岩省火山喷发(Gutjahr等,
2017)等.

对于野火假说而言, 最早Kurtz等(2003)利用耦合

的碳、硫循环模型, 结合深海沉积物中δ13C和δ34S的记

录, 认为古新世陆地沉积了1.5×104Gt的有机碳, 并基

于此提出在古新世-始新世界线附近, 全球气候变干,
致使古新世陆地有机碳的持续燃烧 , 释放巨量碳

(δ13C=−22‰)到大气中, 导致碳同位素大幅度负漂. 然
而, 美国新泽西州巴斯河ODP(Ocean Drilling Program)
Leg 174AX钻孔的黑碳(Black Carbon, BC)记录显

示 , 在PETM时期BC含量均较高 (121~358ppm,
1ppm=1×10−6, 相当于μg g−1), 但并没有发生明显变化,
而且黑碳碳同位素(δ13CBC)指示BC来源于当时的生物

质燃烧, 并非地质时期的老碳, 这对野火假说提出了质

疑(Moore和Kurtz, 2008).此外,该研究中ODP 1210B钻
孔的黑碳含量低于检测限(0.5ppm), 该钻孔位于开阔

的太平洋, 远离陆地, 海水对陆地野火产生的BC含量

有稀释作用, 同时海洋沉积物分辨率低, 对百年-千年

尺度野火事件产生的BC信号也会有时间平均作用, 可
能无法真实记录来自陆地野火的BC信号. 因此, 仅凭

这项研究无法完全排除生物质燃烧是PETM事件的主

因, 亟须开展PETM时期野火活动的高分辨率陆相研

究, 以揭示不同区域的野火时空演变历史, 进一步探

究PETM事件的触发机制——野火假说.

PETM事件由于升温幅度大、升温速度快、持续

时间短, 特别是事件发生期间释放的CO2总量与工业

革命以来到21世纪末期的人为碳排放量可资对比

(Dickens等, 1995), 因而学术界将其视为预估未来可能

产生的增温效应、生态效应以及环境效应的重要基

础. 近年来, 随着全球变暖、极端气候事件频发以及人

类活动日益增强, 全球多个区域野火强度和频率增加,
野火发生历史及调控机制已成为全球气候环境变化研

究的热点内容(Kraaij等, 2020). 森林生态系统是陆地

生态系统最大的土壤碳库和植被碳库, 其碳通量对全

球碳收支具有重要影响, 在全球碳循环和碳平衡中起

着重要作用(Dixon等, 1994; Lü等, 2006). 野火作为生

态系统的重要扰动因子, 野火干扰过程中生物质燃烧

所排放的大量含碳温室气体, 是碳的再分配过程, 造

成了植被和土壤碳储量动态变化, 进而影响区域乃至

全球碳循环(Dixon等, 1994). 因此, 厘清PETM时期陆

地野火时空演变历史, 正确认识野火与气候及碳循环

的相互作用过程, 对于我们预测和应对未来全球变暖

情景下野火的演变过程和控制因素至关重要.
BC是生物质和化石燃料不完全燃烧后产生的具

有高度热稳定性的含碳连续体, 包括一系列不同碳化

程度的物质, 如焦炭、烟炱和石墨炭等组分(Knicker,
2011). 由于具有稳定的芳香性结构和较高的生物和化

学惰性, BC颗粒在土壤、湖泊和海洋等沉积物中的停

留时间可长达数百万年(Conedera等, 2009). 可燃物燃

烧生成BC是一种长时间尺度的碳封存机制(Santín等,
2015), 影响区域碳储库以及全球尺度的碳循环过程

(Dixon等, 1994). 此外, 植物体在燃烧过程中碳同位素

不会发生明显分馏, 而是保留了原始植被的δ13C信息

及气候特征(Wolbach等, 1988). 因此, 作为野火活动的

直接产物, 古老地质样品中的BC是研究地质历史时期

野火的重要指标(Schmidt和Noack, 2000), 在重建区域

野火或更大范围生物质燃烧的历史方面具有较大潜

力. 古近纪亚洲地区在行星风系控制下, 气候环境格局

与现今截然不同, 该时期北东-南西向干旱带横跨中国

大部(郭正堂, 2017). 据此, 在古新世时期, 南阳盆地应

属干旱/半干旱带, 抚顺盆地应属湿润带, 所以当时两

个盆地的区域气候环境条件相差较大. 前人在南阳盆

地和抚顺盆地开展了精细的古新世-始新世极热事件

研究, 阐明了两个盆地PETM时期的气候和环境变化

(Chen等, 2014a, 2014b, 2016, 2017; Xie等, 2022), 为
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我们研究该时期我国大陆野火的演变历史打下了坚实

基础. 本研究以南阳盆地北沟剖面和抚顺盆地西露天

剖面沉积物为研究对象, 利用BC含量和碳同位素, 重

建PETM时期中国大陆干旱/半干旱带以及湿润带的野

火时空演变历史, 揭示了极端变暖条件下野火活动与

气候变化、植被类型演替的关系及其对碳循环的

影响.

2 研究区地质概况

南阳盆地位于东秦岭地区(图1a), 是一大型的中

新生代山间断陷盆地(冯祖杰等, 1999). 晚白垩世, 燕

山运动导致中生代地层向南抬升, 地壳活动出现新的

分异, 表现为西部剧烈抬升, 东部急剧陷落, 最终形成

近北东向巨型断陷盆地. 盆地内沉积了一套完整连续

的晚白垩世-早始新世地层(图1c), 包括胡岗组、白营

组、玉皇顶组, 该地层层序清晰, 古生物化石丰富(冯
祖杰等, 1999). 胡岗组以细碎屑岩为主, 为浅河湖相沉

积;白营组由河湖相泥灰岩与钙质泥岩互层组成;玉皇

顶组以灰红色泥灰岩、红色粉砂岩和钙质泥岩互层为

特征(图2a), 代表了深湖相环境(Chen等, 2014b). 详细

的生物地层约束了该盆地的沉积地层年代学, 白营组

地层中发现的一种单门齿目哺乳动物Hanomys mal-
colmi, 将该组约束为古新世沉积(Huang等, 2004), 而

在玉皇顶组下部发现的Heptodon-Rhombomylus哺乳动

物组合则表明该组应为早始新世沉积(马安成和程捷,
1991). 此外孢粉地层学进一步将古新世-始新世界线

限定在玉皇顶组下部地层中(赵厚宏和郭书元, 1995).
抚顺盆地位于郯庐断裂带东支, 抚顺-密山断裂带

西端(图1a), 是发育在太古界鞍山群片麻岩和下白垩

统砂砾岩基底之上的断陷盆地(吴冲龙等, 2002). 盆地

呈近北东东向, 全长约18km, 宽约2km. 盆地内沉积了

早第三纪古新世-始新世厚约1600m的含煤、含油页

岩系沉积物——抚顺群, 包括栗子沟组、古城子组、

计军屯组和西露天组(图1b), 该地层层序清晰, 含丰富

的植物化石、琥珀和介壳类化石(洪友崇等, 1980). 栗
子沟组为浅水沼泽沉积, 岩性为灰绿色、灰白色凝灰

岩和凝灰质砂岩组成, 夹煤层, 含硅化木及植物碎屑;
古城子组为深水沼泽沉积, 主要含煤层,夹碳质页岩、

黑色页岩与灰黑色粉砂岩(图2d); 计军屯组为浅水湖

相沉积, 岩性以褐色的中-薄层状油页岩为主; 西露天

组为深水湖泊沉积, 岩性为褐色页岩与绿色钙质泥

岩、浅绿色泥灰岩互层, 韵律清晰. 详细的孢粉数据

将古新世-始新世界线约束在古城子组煤层中(洪友崇

等, 1980), 煤层顶界年龄由上覆计军屯组的古地磁结

果约束为约52Ma(赵传本等, 1992). 此外, 栗子沟组凝

灰岩Ar-Ar年代学结果将古城子组煤层底部的年龄约

束为(55.07±1.18)Ma,进一步将西露天剖面的年龄限定

在(55.07±1.18)Ma至约52Ma之间(Chen等, 2014a).

3 材料和方法

本研究主要对南阳盆地北沟剖面(32°43.9′N, 111°
27.6′E)和抚顺盆地西露天剖面(41°50.58′N, 123°55.02′
E)沉积物开展PETM时期的野火时空演变及碳循环研

究. 我们在北沟剖面玉皇顶组下部厚约50m的沉积物

中以20cm平均间隔选取91个样品进行BC含量测试,
在西露天剖面古城子组沉积物(厚约2.5m)中以8cm的

分辨率选取31个样品, 开展BC含量、δ13CBC和总有机

碳(Total Organic Carbon, TOC)测试分析.
我们采用Lim和Cachier(1996)的化学氧化法提取

沉积物中的BC. 首先, 用30mL HCl(3mol L−1)处理研

磨好的粉末样品, 之后加入15mL HF/HCl(10mol
L−1:1mol L−1)的混合溶液在室温(25℃)下反应24h, 反
应中需多次搅拌, 以去除碳酸盐和部分硅酸盐. 经过

酸处理的样品, 在55℃下与10mL K2Cr2O7/H2SO4

(0.1mol L−1:2mol L−1)的混合溶液反应60h, 去除非火

成有机质和干酪根. 反应后, 残留的难降解碳即为BC
组分. 对于TOC的提取, 称取约1g粉末样品, 加入过量

1mol L−1 HCl反应48h, 期间需多次搅拌, 以去除碳酸

盐. 反应结束后离心并去除上清液, 加入去离子水多

次清洗、离心直至上清液呈中性. 处理后的样品经冷

冻干燥并研磨均匀备用. 样品经过上述处理后, 采用

Flash 1112型元素分析仪-MAT 253同位素比值质谱仪

连续流系统(CF-IRMS)测试BC含量、δ13CBC和TOC
含量, 同位素测试精度优于±0.2‰, 同位素比值标准

采用Vienna Pee Dee Belemnite(VPDB), BC含量以

ppm表示. 测试标样为已知碳含量的甘氨酸(Cwt%
=32%), 每个样品测试六次取平均值, 结果显示BC含
量相对误差在5%以内. BC、TOC提取及相关测试均

在中国科学院地质与地球物理研究所环境同位素实

验室完成.
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4 结果

南阳盆地的BC含量变化范围在1.47~375.72ppm,
平均含量为48.24ppm(图2b). 在0~19m, BC含量相对较

高且稳定, 平均含量为47.80ppm; 在约19m, BC含量从

89.96ppm急剧下降到1.47ppm. 此后, 低值一直持续到

23.90m, 其中BC含量在28.30m明显增加 , 达到

85.25ppm的峰值, 之后在30.50m下降到12.74ppm. 在

图 1 研究区位置示意图
(a) 抚顺盆地和南阳盆地地理位置图(白色框); (b) 抚顺盆地西露天剖面区域地质图(修改自Chen等, 2014a); (c) 南阳盆地北沟剖面区域地质图

(修改自Chen等, 2014b)
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30.50m之后, BC含量逐渐增加, 尤其在35.68m和

39.48m处出现了两个明显的峰值, 含量分别为375.71
和305.95ppm(图2b).

抚顺盆地的δ13CBC也记录了负漂事件(负漂幅度为

7.22‰), 显示出由相对稳定的背景值(−22.87‰)逐渐

负漂到最低值(−30.09‰), 之后缓慢恢复到略低于负

漂前的背景水平(图2f), 这一负漂趋势与有机碳同位

素(δ13CTOC, 约6.58‰)记录的相一致(Chen等, 2014a).
具体而言, 在21.70m, δ13CBC急剧负漂, 在22.10m达到

最负值, 便一直持续到22.50m, 之后缓慢恢复(图2f).
抚顺盆地的BC含量变化范围在 2 . 1 5 × 1 0 3 ~

4.42×105ppm, 平均含量为7.87×104ppm(图2g). 在CIE
之前, BC含量急剧增加达到峰值3.49×105ppm. 随后在

负漂开始时, BC含量下降到4.07×104ppm, 并在整个负

漂期保持在较低的水平, 平均含量为1.46×104ppm. 在

CIE恢复期, BC含量在22.90m处出现一个明显的峰值

4.42×105ppm, 事件后恢复到负漂前的背景水平(图2g).
抚顺盆地的TOC含量变化趋势与BC含量变化趋

势一致, 变化范围在0.60%~70.97%, 平均含量为

15.45%. 在CIE之前, TOC含量增加达到64.31%(图2h).
随后在负漂开始时, TOC含量下降到1.61%, 并在整个

负漂期保持在较低的水平. 在PETM恢复期(约22.90m
处), TOC含量急剧增加达到70.97%, 随后恢复到负漂

前的背景水平(图2h).

5 讨论

5.1 南阳盆地和抚顺盆地PETM时期野火演变历
史及其驱动机制

沉积物中BC含量的变化, 在一定程度上可指示当

时野火发生的强度和频率(Schmidt和Noack, 2000). 野
火活动与气候因素(如温度、降水、季节性)和植被(如
可燃物积累量、空间连续性等)紧密相关. 温度和降水

对野火活动的影响是复杂的. 通常, 高温会增加特定植

被类型发生野火的频率和强度(Belcher, 2013), 但过高

的温度也会抑制植被生产力, 致使可燃物减少并导致

图 2 南阳盆地北沟剖面和抚顺盆地西露天剖面PETM时期的黑碳含量和碳同位素记录
(a) 北沟剖面岩性柱(修改自Chen等, 2014b); (b) 北沟剖面黑碳含量; (c) 北沟剖面总有机碳含量(引自Wang等, 2022); (d) 西露天剖面岩性柱(修
改自Chen等, 2014a); (e) 西露天剖面有机碳同位素(引自Chen等, 2014a); (f) 西露天剖面黑碳碳同位素; (g) 西露天剖面黑碳含量; (h) 西露天剖

面总有机碳含量
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野火强度降低和重现期缩短(Pausas和Ribeiro, 2013).
降水对野火活动的影响取决于区域环境的初始湿度,
在相对潮湿的环境中, 可能不受可燃物积累量不足的

限制, 降水会增加可燃物的湿度并抑制野火的发生;
在可燃物有限的干旱环境中, 降水量增加会导致植被

发育、植被类型演替和可燃物积累量增加, 利于野火

活动(Daniau等, 2012). 此外, 降水、温度和湿度的季

节性是影响生态系统中野火发生时间、强度和频率的

一个重要气候因素(Bond, 2015). 在雨季, 森林生态系

统积累可燃植物体;在旱季,利于可燃物干燥并发生野

火活动. 中国西南部保山盆地新近纪沉积物和云南上

新世褐煤层的野火研究表明, 季节性增强有利于野火

的发生(Liu等, 2022; Huang等, 2023). 对于植被来说,
植被的类型、丰度、结构和连续性等对野火有着重要

影响(Higuera等, 2009). 在植被密集、可燃物负载连续

(积累层)的生态系统中, 野火会受到有利于可燃物干

燥的气候条件的限制. 相反, 即使气候条件利于野火

活动, 但在植被稀疏、可燃物负载不连续的环境下野

火也难以发生(Higuera等, 2009). 现代和地质历史时

期的野火研究表明, 草原、暖干灌木、针叶林和落叶

林是易燃植被(Huang等, 2023). 中国湖北省西部的研

究表明, 从深海氧同位素第2阶段到全新世晚期该地区

气候逐渐变冷和干燥, 亚热带阔叶林减少, 草本植物和

蕨类植物增加, 伴随野火发生频率增加(Song等, 2023),
进一步说明气候变化和植被类型演替对野火活动有着

重要影响.
对于PETM时期而言, 野火燃烧的物质可能是

PETM之前储存的生物质和泥炭或是PETM同期的可

燃物. PETM前的生物质因来自古新世陆地有机碳库

(碳同位素稳定), 其燃烧生成的黑碳碳同位素组成基

本不会发生变化, 而是保留了原始植被的碳同位素信

息(Moore和Kurtz, 2008). 然而, 北沟剖面的δ13CBC发生

明显负漂, 负漂幅度约为6‰, 其幅度和趋势与δ13CTOC

记录的相一致(图3a和3b). PETM时期南阳盆地所处深

湖相沉积环境, 沉积物中的黑碳应是湖盆周围陆生植

物体燃烧产生, 随后经地表径流和大气输送到湖泊沉

积系统中. 此外, 西露天剖面PETM时期的δ13CBC值也

呈现明显负漂, 负漂幅度约为7.22‰, 其变化趋势与

δ13CTOC(负漂幅度约为6.58‰)记录的相一致, 但负漂

幅度略有差异(图4a和4b). 两个盆地δ13CBC负漂幅度的

差异可能与所处环境不同有关. 研究表明, C3植物的碳

同位素会随着降雨量的增加而降低(Francey和Farqu-
har, 1982; Liu等, 2005). 古近纪时期, 南阳盆地位于干

旱/半干旱带, 而抚顺盆地位于湿润带, 一般来说, 抚顺

盆地相较于南阳盆地降水会更充沛, C3植物的碳同位

素受降雨量影响负漂幅度更大. 此外, 抚顺盆地PETM
同期的泥炭燃烧可能也会对δ13CBC的负漂幅度有所

贡献.
为了排除碎屑碳、生物生产力和岩性变化的影

响, 我们进一步将BC归一化为BC/TOC. 南阳盆地北沟

剖面的BC/TOC记录揭示了三次明显的野火变化(图
3c). 北沟剖面记录的BC/TOC随着CIE开始显著降低

(图3a~3c), 此时岩性和碳酸盐含量(97.5%~99.8%)并
没有明显变化(图3d), 我们假设沉积速率也未发生大

的变化, 那么BC/TOC的显著降低很可能反映了野火

活动减弱. 该时期BC/TOC比值的急剧下降对应于自

生碳酸盐Mg/Ca和Sr/Ca比值的降低, 并伴随着自生白

云石消失和低镁方解石取而代之成为唯一的碳酸盐矿

物(图3e~3g). 前人研究表明, 当湖泊蒸发作用增强时,
湖水盐度增加, Mg/Ca和Sr/Ca比值升高,有利于白云石

的沉淀; 而在湿润气候条件下, 降雨量大于蒸发量, 湖
水盐度减小, Mg/Ca和Sr/Ca比值降低,不利于白云石的

沉淀(Last, 1990). Mg/Ca和Sr/Ca比值的变化特征和矿

物学证据表明, 在PETM时期南阳盆地降雨量总体增

强(Chen等, 2016), 土壤碳循环模拟也显示PETM期间

全球相对湿度增加(Bowen等, 2004), 这些证据表明气

候变湿润可能是野火大幅减弱的原因之一. 此外, 前人

对南阳盆地玉皇顶组孢粉组合的研究表明, 研究区主

要以被子植物为主(66%~94%), 其特征型花粉为三沟

和三孔沟类, 主要包括Quercoidites、Verbenaceae、
Salixipollenites、Meliaceoidites、Roipites、Euphorbia-
cites、Araliaceipollenites和Oleaceae(赵厚宏和郭书元,
1995). 蕨类孢粉占3%~28%, 主要以Pterisisporites和
Schizaeoisporites为主. 相比而言, 裸子植物孢粉则较

少, 主要以Ephedripites为主(赵厚宏和郭书元, 1995),
孢粉组合特征表明南阳地区早始新世属于亚热带森

林, 加之PETM时期温暖湿润的气候促进了植被的进

一步发育, 形成封闭冠层林. 这种封闭的树冠会遮挡

阳光, 致使森林底部地表更加潮湿, 而在潮湿的气候

条件下可燃物难以干燥到足以燃烧的程度, 从而减少

野火活动的发生和蔓延(Van Wager, 1983). 模拟研究

也表明, 在生产力高、树木繁茂的地区, 野火活动较少
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(Bowman等, 2014). 总之, 气候和植被的变化可能是

PETM初期南阳盆地低野火状态的主控因素. 我们注

意到, 虽然在CIE初期南阳盆地的BC/TOC相对较低,
但在CIE中期(约28.30m)有一短暂的升高, 表明该时期

野火活动短暂增强. 该时期Mg/Ca和Sr/Ca比值略微升

高, 高岭石/蒙脱石比值增大, 温度显著升高, 因此这种

相对干热的气候可能增加了植被发生野火的频率与强

度(图3f~3i). 此外, 在碳同位素恢复期, 南阳盆地记录

的BC含量和BC/TOC比值明显升高, 表明区域野火活

动增强. 这与同期相对较高的Mg/Ca和Sr/Ca比值, 以

及逐渐降低的高岭石/蒙脱石比值和温度所揭示的干

旱气候相符(图3f~3i). 该时期气温逐渐降低, 降雨量逐

渐减少, 气候趋于干旱, 利于可燃物的干燥及燃烧, 从
而导致野火活动增强.

抚顺盆地西露天剖面的BC/TOC也记录了相似的

野火演变历史. 在CIE开始时, BC/TOC比值显著降低,
并在CIE主体时期保持在相对较低的水平, 表明该区

域在PETM初期野火开始减弱, 并在整个负漂期持续

低野火状态(图4a~4c). 在CIE恢复期, BC/TOC明显升

高, 事件后逐渐降低并恢复到碳同位素负漂前的背景

水平, 表明PETM恢复期野火活动增强(图4a~4c). 抚顺

盆地孢粉组合研究表明在PETM时期沼泽生态系统突

然崩溃, 以喜温暖湿润气候的杉科植物(水杉、落羽

杉、水松和红杉)为主要特征的沼泽湿地林突然被以

喜炎热潮湿气候的小刺鹰粉(Aquilapollenites spinulo-
sus)和松科植物为主的植物群落所取代, 在PETM事件

后沼泽生态系统逐渐恢复(Xie等, 2022). 这种植被类

型的演替可能是抚顺盆地PETM负漂期“低野火状态”
的主控因素. 虽然抚顺盆地PETM时期的野火活动相

较于PETM前后时段减弱, 但与南阳盆地的BC记录对

比可以发现, 抚顺盆地的BC含量在整个PETM时期及

事件前后都比南阳盆地的高2~3个数量级(图2b和2g),
这可能是两个盆地所处的区域气候环境、燃烧物来源

和生物量不同所致. PETM时期南阳盆地所处深湖相

沉积环境, 孢粉组合特征表明南阳地区早始新世属于

亚热带森林(赵厚宏和郭书元, 1995), 因而可燃物更多

图 3 南阳盆地北沟剖面PETM时期的碳同位素、黑碳含量及古气候指标序列
(a) 有机碳同位素; (b) 黑碳碳同位素; (c) 黑碳含量/总有机碳含量; (d) 碳酸盐含量; (e) 白云石含量/碳酸盐含量; (f) 自生碳酸盐Sr/Ca元素比值;
(g)自生碳酸盐Mg/Ca元素比值; (h)高岭石/蒙脱石比值; (i)基于支链甘油二烷基甘油四醚类化合物重建的温度记录.图中灰色阴影代表PETM
事件. (a)、(b)、(d)、(e)和(i)的数据引自Chen等(2014b), (f)~(h)的数据引自Chen等(2016), (c)中总有机碳数据引自Wang等(2022)
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是湖盆周围的地表植物体和林冠层, 且处于干旱区植

被生物量相对较小. 而抚顺盆地在PETM早期是以水

杉、落羽杉、水松和红杉为主要特征的沼泽湿地林

(Xie等, 2022), 泥炭沼泽地发育(洪友崇等, 1980), 在

PETM中后期主要是以小刺鹰粉(Aquilapollenites spi-
nulosus)和松科植物为主的森林生态系统, 因而可燃物

可能主要是PETM同期的泥炭和盆地周围的植被, 可

燃物相对充足. 野火燃烧类型分为明火和阴燃, 明火

主要包括典型的地表火和树冠火, 发生在地表的植物

体和林冠层, 而阴燃主要发生在地表以下的植物腐殖

质层和有机泥炭地(Stracher等, 2012). 因此, 根据南阳

盆地和抚顺盆地PETM时期所处的生态环境和植被类

型特征推测, 南阳盆地野火燃烧类型可能主要是明火,
而抚顺盆地主要是泥炭阴燃以及盆地周围的植物体明

火. 一般来说, 明火的点火强烈依赖引火源, 而阴燃不

需要较强的加热源和引火源, 可以由热自燃引发, 当环

境温度升高时 , 阴燃野火可能就会发生(Wang等 ,
2017). 因而泥炭阴燃比植物体明火燃烧更易点燃, 并

且可以在相对潮湿的气候条件下发生并持续燃烧

(Turetsky等, 2014). PETM时期气候炎热潮湿, 研究表

明中纬度地区大角盆地的夏季温度可高达45℃(Snell
等, 2013), 这种全球范围内持续的炎热气候可能会利

于泥炭阴燃. 此外, 大兴安岭地区5个泥炭地的现代野

火研究表明泥炭地产生的黑碳沉积通量均高于其他生

态系统(Gao等, 2017). 这表明尽管两个研究区在野火

演变趋势上一致, 但由于区域气候环境、生态系统和

植被类型的差异, 使得处于沼泽生态系统的抚顺盆地

在PETM时期野火活动相对较强, 黑碳、木炭沉积通

量较高 , 这也合理解释了Xie等(2022)在抚顺盆地

PETM时期的沉积物中发现了丰富的微木炭. 两个研

究点位从干旱/半干旱带跨越到湿润带, 尽管在PETM
时期所处气候环境截然不同, 但是野火演变历史却基

本相似, 进而表明该时期中国大陆的野火演变可能是

相似的. 因此, 中国大陆南阳盆地和抚顺盆地PETM负

漂期野火活动减弱, 并没有持续、大规模的野火发生,
而是处于低野火状态, 并不支持大规模泥炭燃烧是

PETM事件的触发机制及轻碳来源.
本研究进一步收集了6个北半球不同区域PETM

图 4 PETM时期抚顺盆地西露天剖面和美国新泽西州巴斯河钻孔(ODP Leg 174AX)的碳同位素和黑碳记录
(a) 西露天剖面有机碳同位素(引自Chen等, 2014a); (b) 西露天剖面黑碳碳同位素; (c) 西露天剖面黑碳含量/总有机碳含量. 图中灰色阴影代表

PETM事件. (d) 巴斯河ODP Leg 174AX钻孔的黑碳含量. (e) 巴斯河ODP Leg 174AX钻孔的碳同位素, 绿色点: 有孔虫碳同位素引自Cramer
(1998); 黑色圆点: 黑碳碳同位素引自Moore和Kurtz(2008); 灰色虚线代表有孔虫CIE的峰值. (d)和(e)修改自Moore和Kurtz(2008)
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时期的野火记录(表1), 综合探讨该时期的野火演变趋

势及驱动机制. 例如, 蒙古高原南部二连盆地PETM时

期的野火研究也表明, 该时期没有持续的、大规模的

野火发生, 整体呈现低野火状态(王建等, 2024). 该研

究认为PETM时期温暖湿润的气候背景下, 气候季节

性不分明, 较短的干季不利于野火发生, 是该时期低

野火的主因(王建等, 2024). 此外, 美国新泽西州巴斯

河ODP Leg 174AX钻孔也记录了与南阳盆地和抚顺盆

地相似的野火演变趋势(图4d). CIE开始前BC含量较

高, 随着CIE开始BC含量迅速下降(图4d和4e). 巴斯河

ODP Leg 174AX岩芯在PETM时期岩性单一且没有经

历显著的沉积速率变化(Moore和Kurtz, 2008), 因此BC
含量下降代表该时期野火活动减弱. 先前研究表明, 在
巴斯河地区, 高岭石含量的脉冲式增加与CIE相吻合,
高岭石的输入可能是PETM期间降水增强, 地表侵蚀

加剧所致(Cramer等, 1999), 加之高岭石含量的增加本

身也反映了气候逐渐温暖潮湿. 因此, 这种气候环境的

转变可能是该地区野火减弱的原因. 同样, 英格兰南部

Cobham褐煤床的野火和孢粉记录显示, 该区域在

PETM之前野火活动较频繁, 此时植被类型为低多样

性、易燃的蕨类植物和被子植物, 随后在PETM时期

野火活动减弱, 这与蕨类植物减少和湿地植物增加直

接相关(Collinson等, 2009). 这也得到了北半球其他地

区植被类型演替记录的支持, 在斯匹次卑尔根群岛、

北海、西班牙和新西兰地区也观察到了在PETM时期

被子植物增加、裸子植物减少的植被变化特征(Wing
和Currano, 2013). 因此, PETM时期北半球大多数区域

记录的“低野火状态”很可能是气候和植被变化所导致

的. 在CIE时期降雨过多增加了可燃物的湿度, 从而抑

制野火的发生. 加之温暖湿润的气候会促进植被发育

及植被类型演替, 抑制了可燃物的空间连续性, 从而

减少野火活动的发生和蔓延(Van Wager, 1983). 此外,

PETM时期气候的季节性不分明, 没有明显的干季或

干季较短, 也不利于野火发生.
然而, 北极地区的野火演变与我们的记录所揭示

的相反. 北极地区的孢粉、生物标志化合物、萜类化

合物和多环芳烃等多指标记录显示, 整个PETM期间

多环芳烃的丰度相对于植被生物标志物总量比事件发

生前后都有所增加, 表明野火发生频率相对于植物生

产力有所增加; 同时也意味着, 北极地区在相对潮湿

环境下, 野火活动增强(Denis等, 2017). 同样, 该研究

认为气候驱动的植被类型演替(以被子植物为主导)是
野火活动增强的主因. 具体而言, PETM时期温暖湿润

的气候条件和高CO2浓度促进了北极地区陆地植被发

育, 致使可燃物积累量的潜在增加, 进而导致野火发生

频率及强度增加(Denis等, 2017). 这种不同的野火演变

趋势很可能是所处的区域气候环境不同导致的, 南阳

盆地(尽管其处于干旱/半干旱带)、抚顺盆地以及北半

球的英格兰等地当时可能处于相对潮湿的环境中, 不

受可燃物不足的限制, PETM时期的温暖湿润气候反

而抑制了野火的发生; 而北极地区处于可燃物有限的

干燥环境中, 温暖湿润气候促进了植被类型变化和可

燃物积累, 有利于野火活动.

5.2 PETM时期野火对碳循环的影响

野火活动作为地球生态系统的重要扰动因素, 影

响着地球生态系统平衡、全球碳循环及气候变化

(Bowman等, 2009; Bernath等, 2022).一方面,野火活动

通过改变区域植被结构与组成, 促进植被演化, 影响着

地球生态系统稳定性及生物多样性(Bowman等, 2009);
另一方面, 野火通过燃烧植物体释放含碳温室气体, 将
植被由“碳汇”(几十年尺度)转变为“碳源”, 从而影响全

球碳循环与气候变化(Bernath等, 2022). 在年际尺度-
百年尺度上, 野火活动被认为是“零碳排放事件”, 因

表 1 PETM时期北半球野火记录信息表

地点 区域 野火指标 参考文献

额尔登敖包剖面 蒙古高原南部二连盆地 微体炭屑 王建等, 2024

西露天剖面 中国东北抚顺盆地 木炭、孢粉 Xie等, 2022

ODP 174AX钻孔 美国东部新泽西州 黑碳 Moore和Kurtz, 2008

ODP 1210B钻孔 太平洋中西部 黑碳 Moore和Kurtz, 2008

Cobham褐煤床 英格兰南部 木炭、孢粉 Collinson等, 2009

IODP 302-4A钻孔 北冰洋地区 多环芳烃、孢粉 Denis等, 2017
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为可燃物燃烧排放的碳能被再生植被吸收平衡(Bow-
man等, 2009). 然而, 却忽略了生物质的不完全燃烧会

产生相对稳定的黑碳沉积在土壤和沉积物中, 成为更

长期(百万年尺度或更长)的碳汇(Santín等, 2015). 这

种碳汇过程能够将大量碳从短期的生物-大气碳循环

中移除, 进而转移至长期的地质碳循环中(Kuhlbusch
和Crutzen, 1995; Forbes等, 2006). PETM时期巨量轻

碳注入到地球表生系统, 重建的大气CO2浓度记录显

示, 该时期CO2浓度可达800~1800ppm(Rae等, 2021).
从北半球PETM时期的野火记录来看, 高CO2浓度起到

气候变暖的作用, 通过影响气候-植被类型演替进而调

控野火活动的频率及强度, 野火活动进而影响森林生

态系统的碳循环. 具体来说, 在PETM时期北半球中纬

度地区(如南阳盆地、抚顺盆地、英格兰南部)和北极

地区气候变得相对温暖湿润, 利于植被相较于前期更

为繁盛, 致使被子植物增多, 裸子植物和蕨类植物减

少(赵厚宏和郭书元, 1995; Collinson等, 2009; Wing和
Currano, 2013; Denis等, 2017; Xie等, 2022), 进而导致

初级生产力增加, 森林生态系统的碳汇能力增强(Bo-
wen和Zachos, 2010). 而野火活动会增加森林的碳释

放, 导致森林生态系统碳汇能力的降低(Volkova等,
2022). 在北半球中纬度地区(如南阳盆地、抚顺盆

地、蒙古高原南部、美国新泽西州巴斯河、英格兰南

部), PETM负漂期野火显著减弱, 其对森林生态系统碳

汇过程的干扰也会减少. 但是, 在干燥地区(如北极地

区), 气候变得温暖湿润后, 在促进植被类型变化的同

时也有利于可燃物积累, 进而在干旱季节会导致野火

活动的频繁发生, 燃烧大量植物体, 从而减弱了森林

生态系统的碳汇能力.
从碳同位素曲线可以看出, PETM事件大致分为

三个阶段. 首先是δ13C快速负漂, 然后在一段时间内持

续低值, 最后是δ13C值以指数形式变正, 逐渐恢复到略

低于事件前的数值. 碳同位素负漂阶段代表巨量轻碳

注入地球表生系统过程, 负漂恢复阶段代表轻碳的消

耗吸收过程. PETM负漂期高浓度CO2对植被的施肥效

应, 会导致森林生态系统初级生产力提高, 固定大量轻

碳, 促使生物圈碳储量增加(包括生物质、土壤有机碳

和泥炭)(Bowen和Zachos, 2010),即促进了生物-大气碳

循环的“短期碳汇”过程. 模拟研究表明, 在植被发育、

初级生产力增强条件下, PETM时期陆地生态系统的

固碳潜力可达1210Gt C(Gigatons of Carbon)(Beerling,

2000). 随后PETM恢复期野火活动增强, 燃烧了大量

PETM负漂期贮藏的有机质(包括植物体、生物体、泥

炭等), 有机质不完全燃烧生成的炭屑、黑碳, 可长期

保存在土壤和沉积物中, 不会发生降解(百万年尺度或

更长)(Conedera等, 2009), 将生物-大气碳循环的“短期

碳汇”转变为黑碳埋藏的“长期碳汇”. 本研究中, 在碳

同位素负漂开始阶段, 黑碳含量明显降低, 表明惰性碳

埋藏减少, 碳更多储存在生物-大气表生系统中. 而在

负漂恢复阶段, 黑碳含量显著升高, 表明惰性碳埋藏增

加, 碳从短期的生物-大气碳循环中转移到了长期的地

质碳循环中. 这种碳汇转变过程可能作为负反馈机制

参与了PETM恢复期的轻碳消耗, 并影响着区域碳储

库以及全球的碳循环过程. 尽管以上过程有消耗CO2

的潜力, 但每个过程在事件“恢复期”固碳的占比并不

清楚, 今后需要更多的黑碳研究记录, 综合其他的碳

消耗机制, 并结合数值模拟来加以约束.
野火与气候变化和生态系统之间的相互作用关系

是复杂的, 尤其是在PETM时期这种极端温暖湿润的

气候条件下, 厘清野火演变及其驱动机制极为困难.
PETM期间巨量轻碳注入海气系统, 是人为碳排放引

发全球变暖的地质相似型, 故对该事件的研究可为理

解当前及未来气候变暖的环境效应提供地质参考. 因

此, 未来还需开展更多区域的野火研究, 深入探究

PETM时期野火的时空演变及其发生机制, 进而深入

理解不同区域野火活动频率及强度与区域植被、气候

等因素之间的内在联系, 对于我们应对当前野火威胁

以及预测未来全球变暖背景下的野火活动和驱动机制

至关重要.

6 结论

本研究对南阳盆地北沟剖面和抚顺盆地西露天剖

面沉积物进行了黑碳含量和黑碳碳同位素分析, 重建

了PETM时期长序列野火活动的时空演变历史, 获得

以下认识:
(1) 黑碳含量变化揭示了古新世-始新世南阳盆地

所处的干旱/半干旱带及抚顺盆地所处的湿润带的野

火活动频率和强度. 结果表明, 在碳同位素负漂开始时

野火活动减弱, 并在负漂期处于低野火状态, 其中南阳

盆地负漂中期野火短暂增强. 随后在碳同位素恢复期,
野火活动逐渐增强, 事件后恢复到负漂前的背景水平.
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(2) 本研究揭示的野火时空演变历史不支持“野火

假说”是PETM事件的触发机制.
(3) 结合南阳盆地和抚顺盆地的古气候、古环境

变化及孢粉组合记录, 我们认为PETM时期的低野火

状态很可能是气候极端变暖、高降水量及其引发的植

被类型演替导致的. 加之该时期气候的季节性不分明,
较短的干季不利于野火发生.

(4) PETM恢复期野火活动增强,黑碳产量增加,将
生物-大气碳循环的“短期碳汇”转变为黑碳埋藏的“长
期碳汇”, 该碳汇过程可能作为负反馈机制参与了

PETM恢复期的轻碳消耗.

致谢 感谢两位匿名审稿专家提出的宝贵意见和建议.
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