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摘要 白垩纪–古近纪是距今最近的热室期, 以高温、高大气CO 2浓度为主要特征. 本文梳理了白垩纪–古近纪热 

室地球的成因、环境特征、生态响应和终结机制等方面的研究进展, 获得以下认识: (1) 根据洋中脊、大陆裂谷、 

大火成岩省和大陆弧等不同背景岩浆活动的碳释放特征和气候环境记录, 大陆弧岩浆活动很可能是白垩纪–古近 

纪热室地球形成的主控因素. (2) 热室背景下发生了多次由碳库扰动引发的极热事件, 如白垩纪大洋缺氧事件 

(Oceanic Anoxic Events, OAEs)和古新世–始新世极热事件(如Paleocene–Eocene Thermal Maximum, PETM); OAE 
事件以黑色页岩沉积为特征, 其中OAE1a、OAE1d和OAE2为碳同位素正漂, OAE1b为负漂; PETM等古近纪极热 

事件则表现为碳同位素负漂, 黑色页岩不发育; 这些差异可能与碳的来源和碳扰动机制不同有关. (3) 以碳同位素 

负漂为特征的极热事件发生在长期增温的背景下, 很可能与增温诱发的地表有机碳库热分解有关. (4) 白垩纪–古 

近纪热室气候为喜热植物的扩散和物种分化创造了条件, 森林向中、高纬度地区扩张, 植物多样性增加; 海洋中一 

些微古生物的多样性增加. 总体上, 热室地球的形成和终结与碳的释放和消耗密切相关, 但相关过程的碳释放和消 

耗通量、剧烈增温对全球降水格局和生态演变的影响尚不明确, 亟待从地球系统角度入手开展多学科交叉研究. 
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随着人类碳排放的加剧, 全球温度也不断攀升. 为 

应对气候变化风险, 《巴黎协定》提出将全球增温幅 

度控制在1.5~2.0°C的目标并倡议全球减排. 最近的一 

些研究认为, 即便实现了《巴黎协定》的目标, 一系列 

气候系统内部反馈依然有可能使其突破阈值, 从而使 

地球气候从周期性的冰期–间冰期交替转变为热室状 

态 [1]. 刚刚过去的2024年是有记录以来最热的一年, 全 

球平均近地表温度比工业化前高出1.55°C, 成为工业革 

命以来首个增温超过1.5°C的日历年. 如果最近50多年 

的增温速率持续下去, 至2300年前后地球平均温度将 

达到20°C, 从而迈入热室的门槛 [2], 无论是科学界还是 

社会公众都担心剧烈增温会引发灾难性的后果. 
热室(hothouse)一词最早见于英国作家布里安•阿 

尔迪斯(Brian Aldiss)的科幻小说Hothouse [3], 描述地球 

停止转动后面向太阳的一侧不断被加热, 热带森林疯 

狂生长, 少数幸存的人类躲在巨型榕树下生活的场景. 
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地质历史上的热室是指地球平均温度>20°C、极地温 

暖(5~15°C)无冰的气候状态 [2]. 白垩纪–古近纪(128~ 
39.4 Ma)是距今最近的热室时期(图1) [2,4], 尤以白垩纪 

中期(约100~80 Ma)和始新世早期(约56~47 Ma)为代 

表 [2,5,6], 温度和大气CO 2浓度较高, 热带和亚热带扩张, 
高低纬温度梯度显著低于现代, 表生碳库抗扰动能力 

减弱 [7]. 显然, 研究该热室期有望对未来气候预估提供 

重要参考. 本文梳理了热室气候的成因、环境特征、 

生态响应和终结机制等方面的研究进展, 并对未来研 

究进行了展望. 

1 热室地球的形成 

地球90%以上的碳存储在内部圈层, 主要通过不同 

背景的岩浆活动释放至地球表层系统, 包括洋中脊、 

大陆裂谷、大火成岩省和大陆弧等(图2) [8~10]. 洋中脊 

是地球上最主要的岩浆产生和深部碳释放的场所, 曾 

被认为是大气CO 2的主要来源 [11]. 然而, 洋中脊碳释放 

量难以直接测量, 受洋中脊伸展速率、地幔碳含量和 

岩浆生成通量等因素影响, 其碳释放通量变化达两个 

数量级以上 [12]. 有研究认为白垩纪洋中脊扩张速率是 

现今的1.3~2倍 [13], 新生代以来洋中脊扩张速率逐渐降 

低 [11]. 这与白垩纪热室和温室气候发育、新生代气候 

长期变冷的特征相一致. 但是, 也有研究认为早侏罗世 

以来(180 Ma)洋中脊扩张速率没有明显变化 [14]. 这些 

争议主要是由于大洋板块的不断俯冲消减, 洋中脊扩 

张速率的重建存在很大不确定性 [15]. 此外, 洋中脊碳释 

放对大气CO 2浓度的影响也存在争议. 其释放的碳主要 

以CO 2形式进入海水, 很容易与热的新生洋壳发生反 

应 [16], 或者进入海洋生物有机碳循环 [10], 只有洋中脊 

位于浅水区或暴露于海平面之上才有助于大气CO 2的 

增加 [12]. 因此, 洋中脊在长尺度碳循环过程中扮演碳源 

还是碳汇角色还需要深入研究. 
大陆裂谷可以通过深大断裂和岩浆活动释放大陆 

岩石圈深部存储的碳 [17]. 但是, 地质历史时期裂谷规模 

重建存在很大不确定性, 同一个裂谷不同部位的碳释 

放通量也存在显著差异 [18]. Brune等人 [8]重建了200 Ma 
以来全球大陆裂谷长度, 认为两个时间段(160~100 Ma 
间和~55 Ma以来)裂谷长度很长, 同时大气CO 2浓度也 

很高, 从而导致了同期的高温气候. 但是, 白垩纪热室 

期温度很高(图1), 裂谷活动却很弱, 晚新生代(渐新世– 
中新世)气候变冷但裂谷发育增强. 因此, 大陆裂谷对热 

室地球的形成很可能贡献不大. 

大火成岩省岩浆活动被认为与地质历史上大气 

CO 2浓度变化密切相关 [19], 其主体部分喷发时间一般 

小于1 Ma [20]. 大火成岩省除了通过火山活动直接释放 

CO 2, 还可以通过加热富碳沉积地层(如煤和碳酸盐岩) 
在短期内释放大量含碳气体(CO 2和CH 4等), 导致地球 

快速增温、大洋缺氧和生物灭绝事件的发生 [19]. 大火 

成岩省主期火山喷发之前, 地壳内部广泛发育岩脉侵 

入和变质脱碳, 可以解释稍早于大火成岩省峰期的升 

温事件 [21]; Black等人 [22]认为峰期喷发之后, 深部持续 

的岩浆供给及相关的隐蔽脱气仍然会持续较长的时间, 
并据此解释大火成岩省喷发后持续的气候变暖. 然而, 
大火成岩省主期喷发之前和之后岩浆活动的碳释放量 

相对于主期喷发更难以确定, 而且只有部分碳释放到 

大气圈, 气候效应也难以评估 [23]. 此外, 大火成岩省持 

续时间短, 白垩纪中期和始新世热室期分别持续了20 
和9 Ma, 很难用大火成岩省一个因素来解释. 

大陆弧是影响长期气候变化的重要因素 [24,25]. 大 

陆弧岩浆中的碳包括俯冲板片、地幔楔和上覆地壳沉 

积碳酸盐岩等多个来源 [26]. Lee等人 [24]发现白垩纪全球 

图 1 (网络版彩色)白垩纪以来的大气CO 2浓度和全球温度变化. 
(a) 大气CO 2浓度 [4], 灰色阴影为95%置信限. (b) 全球温度 [2], 灰色阴 

影为均方根误差. 水平阴影区指示白垩纪–古近纪热室期 
Figure 1 (Color online) Variations in atmospheric CO 2 concentration 
and global average temperature since the Cretaceous period. 
(a) Atmospheric CO 2 concentration [4], with grey shading representing 
the 95% confidence interval. (b) Global average temperature [2], with 
grey shading indicating the root mean square error. The horizontal 
shaded zones highlight the Cretaceous–Paleogene hothouse period  
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大陆弧总长度(~3.3万km)是现今大陆弧长度的两倍以 

上(图2(a, c)); 该时期大陆弧上覆地壳中碳酸盐变质脱 

碳 通 量 比 现 今 高 3 .7~5 .5 倍 ,  足 以 诱 发 热 室 气 候 .  
McKenzie等人 [25]通过汇总和分析全球碎屑锆石年龄, 
认为新元古代以来大陆弧长度周期性变化控制了长尺 

度温室–冰室气候转变和显生宙大气CO 2浓度波动. 全 

球大陆弧长度重建进一步显示白垩纪大陆弧岩浆活动 

最强, CO 2释放通量也最高 [24]. 白垩纪热室期全球大陆 

弧主要分布于环太平洋和特提斯俯冲带 [24]. 古近纪大 

陆弧长度明显变短, 太平洋西岸的大陆弧几乎完全消 

失, 转变为大洋弧(图2(b)), 导致碳释放潜力明显降低. 
但特提斯造山带东段岩浆大暴发, 岩浆峰期与热室期 

完全一致, 并且该区域岩浆活动具有高的碳释放潜力, 
很可能是古近纪热室期形成的主要控制因素 [27]. 

2 热室地球气候环境及生态响应 

2.1 热室地球气候环境特征 

热室地球以高温、高大气CO 2浓度为主要特征. 白 

垩纪中期几乎是近5亿年来温度最高的时期, 全球平均 

温度28°C以上 [2,4], 热带海表温度可达30°C以上, 中高 

纬海表温度高于20°C [28]. 该时期大气CO 2浓度重建结 

果差异较大, 介于500~2000 ppmv [29,30], 但Judd等人 [4] 

对重建数据采用蒙特卡洛模拟方法获得的大气CO 2浓 

度约为800~1000 ppmv. 古近纪全球平均温度略低于白 

垩纪中期, 约25°C以上 [2,4], 热带海表温度约30°C以上, 
中高纬海表温度高于15°C [31]; 大气CO 2浓度重建结果 

约为600~3000 ppmv [30,32], 蒙特卡洛模拟方法获得的大 

气CO 2浓度约为800~1300 ppmv [4]. 
从长尺度看, 古近纪大气CO 2浓度和温度变化较为 

一致 [33], 白垩纪二者的相关性较弱. 白垩纪中期温度很 

高, 但重建的大气CO 2浓度并不高, 而且整个白垩纪大 

气CO 2浓度波动较小 [4]. 这些差异一方面与温度和CO 2 

浓度定量重建的准确性有关, 另一方面可能与不同时 

期地球气候系统内部反馈差异有关, 值得深入研究.  
热室气候背景下, 地球气候带分布模式与现今明 

显不同. 气候敏感的沉积岩和矿物指标, 如铝土矿、 

煤、风成沙丘、蒸发盐、冰碛岩等, 指示白垩纪热室 

期热带和温带向高纬大幅扩张, 寒带几乎消失, 亚洲地 

区干旱–半干旱气候占据统治地位(图3) [9,34]. 根据定量 

重建结果, 白垩纪热室期北半球中高纬地区湿润, 年降 

水量可达1200 mm以上 [35], 中低纬地区相对干旱. 古近 

纪热室期气候带分布模式与白垩纪中期类似, 中高纬 

地区湿润, 年降水量达1000 mm以上 [36], 但中低纬干旱 

带范围较白垩纪中期变小 [34]. 
一些学者 [29]根据风成沙丘、蒸发岩等记录, 认为 

白垩纪早期和晚期气候相对偏凉, 哈德来环流向两极 

扩张, 大气环流强度减弱, 而在白垩纪中期的热室期, 
哈德来环流显著收缩 [29]. 这与数值模拟显示的白垩纪 

热室期副热带高压位置略向赤道移动 [37]相一致. 另一 

些地质记录和数值模拟结果显示, 白垩纪热室期大气 

环流很活跃, 强度与现代相似, 且环流位置没有出现向 

极移动 [38]. 不同模拟结果的差异可能与两个因素有关: 
(1) 模拟边界条件不一致; (2) 模式参数化方法的差 

异 [39,40]. 
始新世热室期高分辨率模拟显示, 区域水循环增 

强 [41], 极端降水显著增加 [42]. 多模式集合平均结果显 

示, 始新世热室期热带辐合带变窄, 中高纬度地区 

(>30°)和热带地区(<15°)降水增加, 副热带地区(15°~ 
30°)变干 [43]. 不同模式结果对比显示, 高低纬温度梯度 

控制了副热带地区的干湿状况, 高低纬温度梯度减小, 
副热带地区水汽辐散减弱, 干旱程度减轻 [43].  

2.2 热室期的气候敏感度 

气候敏感度是指大气CO 2浓度或其他辐射强迫变 

化对全球温度的影响, 一般指的是平衡气候敏感度, 即 

大气CO 2浓度相对工业革命前翻倍后全球增温的幅度. 
目前, 针对白垩纪–古近纪热室期的气候敏感度, 已经 

开展了不少研究 [4,44,45], 但无论是定量重建还是数值模 

拟, 结果差异均较大. 白垩纪热室期气候敏感度集中在 

约2.5~5.5°C [44,46], 始新世热室期气候敏感度集中在约 

3.6~6.6°C [45,47]. 有研究认为气候敏感度会随着气候变 

暖而增加 [33], 也有研究认为地球气候敏感度恒定在8°C 
左右, 对气候背景是温暖还是寒冷没有依赖性 [4]. 造成 

这些分歧的主要原因是: (1) 热室期地质记录定量重建 

较少, 且气候指标解译的不确定性较大 [48]; (2) 热室期 

古气候模拟分辨率低, 模式中部分物理过程缺失, 且一 

些模式中的强迫因子在另一些模式中当作反馈使 

用 [39,44,47,48]. 

2.3 热室地球地表碳库扰动 

热室地球发生了一系列由碳释放引发的历时数万 

至数十万年的快速增温事件, 即极热事件, 包括白垩纪 

的多次大洋缺氧事件(oceanic anoxic events, OAEs)以 

评 述  
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图 2 俯冲带、洋中脊、大陆裂谷、热点和大火成岩省分布. (a) 白垩纪热室期(90 Ma). (b) 古近纪热室期(52 Ma). (c) 现代. 大陆裂谷修改自文 

献[8], 其他构造要素根据文献[9]的板块重建模型获得. (a)和(b)中大火成岩省年龄分别为122~90和62~52 Ma  
Figure 2 Spatial distribution of subduction zones, mid-ocean ridges, continental rifts, hotspots, and large igneous provinces. (a) Cretaceous hothouse 
period (90 Ma). (b) Paleogene hothouse period (52 Ma). (c) Present-day configuration. The continental rift distribution was modified from Ref. [8], 
while the positions of other tectonic elements were derived from the plate tectonic reconstruction model developed by Ref. [9]. The large igneous 
provinces shown in panels (a) and (b) were emplaced during 122–90 and 62–52 Ma, respectively  
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及古近纪的古新世–始新世极热事件(Paleocene–Eocene 
Thermal Maximum, PETM)、H1、H2、I1和I2等事件 

(图4) [6,49~53]. 在地质记录上, 白垩纪OAE事件主要表现 

为黑色页岩沉积, 大部分伴随碳同位素正漂, 少数为碳 

同位素负漂; 古近纪极热事件则表现为碳同位素负漂, 
黑色页岩不发育 [53]. 这些差异可能与碳的来源和碳扰 

动机制不同有关. 
极热事件期间注入海–气系统的巨量碳主要有两 

个来源, 地球深部和地球表层有机碳库. 地球深部碳主 

要来自地幔(δ 13C: ~−5‰), 通过火山活动释放 [54]. 地球 

表层有机碳库主要包括泥炭(δ 13C: ~−25‰)、土壤有机 

物(δ 13C: ~−25‰)、冻土(δ 13C: ~−25‰)和海底天然气 

水合物(δ 13C: ~−60‰) [55]. 这些有机碳库中碳的存储和 

释放类似电容器的充放电过程, 是地球气候系统的临 

界要素 [56]. 当气候系统突破有机碳库分解的阈值时, 会 

触发有机碳释放–增温这一不可逆的正反馈过程. 地表 

有机碳库突破临界阈值有两种机制, 一种是火山活动 

碳释放诱发的初始增温 [57], 另一种是天文轨道变动引 

发的太阳辐射微小变化 [55]. 
白垩纪以碳同位素正漂为特征的典型极热事件是 

OAE1a(~120 Ma)和OAE2(~94 Ma), 事件发生初期碳同 

位素出现负漂移, 随后大幅正漂 [53]. 这类事件可能主要 

图 3 热室期干旱区分布(修改自文献[34]). (a) 白垩纪阿尔布期‒土伦期. (b) 早始新世 
Figure 3 Distribution of arid regions during the hothouse periods (modified from Ref. [34]). (a) Albian to Turonian ages of the Cretaceous period. 
(b) Early Eocene  
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由海底大火成岩省碳释放引发, 即海底岩浆活动碳释 

放使海水碳同位素变负, 随着增温和营养元素的大量 

注入, 海洋生产力提高, 引发海水缺氧和大规模有机质 

埋藏, 进而引发碳同位素正漂 [58,59]. OAE2起始阶段的 

碳同位素负漂只在开阔大洋地区表现明显, 原因可能 

是局限海盆在事件起始阶段即开始缺氧和有机质快速 

埋藏 [58]. OAE1c和OAE1d事件也以碳同位素正漂为特 

征(也有研究认为OAE1c为碳同位素负漂 [60]), 但沉积 

记录相对局限且海洋缺氧程度偏弱, 很可能是区域性 

事件 [61].  
白垩纪以碳同位素负漂为特征的典型极热事件是 

OAE1b, 表现为4层黑色页岩沉积(Jacob、Kilian、Pa
quier和Leenhardt) [50,62]. OAE1b的碳同位素负漂是全球 

性的, 而黑色页岩只发育在部分海域, 表明海洋缺氧是 

区域性的 [63]; 该事件沉积地层中出现 187Os/ 188Os降低的 

现象 [64], 指示地幔来源非放射性成因的Os增加, 被归因 

于海底大火成岩省活动 [64,65]. 但是, 最近的湖泊和海洋 

记录中发现OAE1b的部分碳同位素负漂事件滞后于Hg 
的富集 [65,66], 而且OAE1b的4个负漂事件发生在OAE1b 
早期至晚期碳同位素长期负漂(图4(a))、温度逐渐升高 

的背景下 [50,67], 表明火山活动引发的前期增温导致地 

表有机碳库碳释放很可能是触发OAE1b事件的机制. 
古近纪热室期的系列极热事件均表现为显著的碳 

同位素负漂(图4(b)). 一些研究认为, 这些极热事件与天 

文因素有关, 主要依据是极热事件与地球轨道偏心率 

最大值在时间上相吻合 [68], 但亦有研究认为二者在时 

间上并不一致 [51]. 因此, 轨道因素对极热事件的影响尚 

存有争议. 富含 12C的彗星撞击 [69]和构造抬升引发陆缘 

海沉积有机碳分解 [70]虽被提出作为极热事件触发机 

制, 但撞击事件的随机性和百万年尺度的构造过程难 

以合理解释早始新世的多次短暂极热事件. 另一方面, 
PETM事件发生之前沉积记录出现明显的Hg富集 [57]和 

增温 [71], 意味着火山活动触发了前期增温并诱发地表 

有机碳库的碳释放. 
由此看来, 针对热室地球地表碳库扰动诱因的争 

议, 仍需要从三个方面深入研究: (1) 开展高精度绝对 

定年工作 ,  获取极热事件与天文轨道的准确关系 ;  
(2) 系统开展Hg含量及Hg和Os同位素分析, 厘清深部 

过程在极热事件发生时期的作用; (3) 围绕极热事件开 

展高分辨率碳同位素分析和温度重建, 揭示两者之间 

图 4 (网络版彩色)白垩纪和古近纪热室期碳库扰动的碳同位素记录. (a) 白垩纪海洋碳酸盐δ 13C记录 [49,50]. (b) 古近纪海洋底栖有孔虫δ 13C 
记录 [6] 

Figure 4 (Color online) Carbon isotope records of carbon reservoir perturbations during the Cretaceous and Paleogene hothouse periods. (a) Marine 
carbonate δ 13C record for the Cretaceous [49,50]. (b) Deep-sea benthic foraminiferal δ 13C record for the Paleogene [6]  
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的耦合关系. 
相比较而言, 白垩纪OAE事件碳同位素变化的解 

释机制比古近纪极热事件复杂. 理解这一问题需要注 

意的是: 白垩纪OAE事件最核心的判别标准是大洋缺 

氧导致的黑色页岩沉积 [72], 碳同位素特征比较复杂, 而 

古近纪极热事件从研究伊始就是基于海洋沉积的氧、 

碳同位素变化来研究温度和碳库扰动的. 因此, 二者的 

比较需要在同一个逻辑框架下开展. 
极热事件期间碳库扰动引发了显著的气候环境变 

化. 巨量CO 2释放引发的海洋酸化使部分海洋生物灭 

绝 [73], 陆地上气候带大幅移动并导致动植物的迁移和 

快速演化, 但未引发生物灭绝 [74,75]. 极热事件期间水循 

环明显加快 ,  但降雨变化却存在显著时空差异 [76 ] .  
OAE1a时期, 中低纬地区的南欧 [77]和中国东部 [78,79]发 

生了显著干旱化, 湖泊盐度增加、缺氧 [78,79]. OAE1b时 

段中国东部气候温暖湿润, 化学风化增强, 湖泊有机质 

富集 [80]. OAE2时期南半球高纬澳大利亚地区气候温暖 

湿润, 地表径流增强 [81], 北半球中纬法国一带气候整体 

比较湿润 [75]. 总体上, 白垩纪大洋缺氧事件期间陆地气 

候环境记录还比较稀少. 
PETM时期高纬地区降雨量整体增加 [82,83], 中低纬 

地区降雨变化则相对复杂. 该时期, 东亚地区降雨量整 

体增加, 且纬度越高降雨增幅越大 [84]; 欧洲地区则表现 

为极端降雨事件明显增多 [85]; 北美地区在事件前期变 

干, 后期干湿交替 [86]. 全球野火活动在PETM时期与降 

雨的时空变化密切相关 [87], 相对湿润的地区和时段野 

火活动较弱, 相对干旱的地区和时段野火活动较强.  

2.4 热室地球生态响应 

有研究认为, 全球增温将导致大量物种灭绝、生 

物多样性丧失, 危及生态系统安全 [88]. 但地质记录显 

示, 白垩纪–古近纪热室期被子植物显著分化并在陆地 

生态系统中占据主导地位, 逐渐奠定了现今的植物多 

样性面貌和空间分布格局 [89]. 
热室气候及海陆格局变化极大促进了洲际植物区 

系成分的交流. 龙脑香科是现今亚洲热带雨林的代表 

类群, 该类群在白垩纪热室时期起源于非洲, 白垩纪末 

期传播到印度次大陆, 随着印度板块与欧亚大陆的拼 

合, 在始新世热室期扩散到东南亚 [90], 说明现代亚洲热 

带雨林丰富的植物多样性很可能是热室气候下本土物 

种和大量外来物种交融的结果. 棕榈科主要分布于热 

带地区, 最早的棕榈科化石见于法国晚白垩世地层 [91], 

随后迅速在全球中低纬地区广泛分布 [92], 早始新世甚 

至出现在北极地区的新西伯利亚群岛 [93]. 适应炎热气 

候的狭叶梅属(Palibinia)可能在古新世时期起源于我 

国东南部, 始新世中晚期扩散到我国西北以及北美和 

欧洲 [94]. 因此, 白垩纪–古近纪热室气候为全球众多喜 

热植物类群的扩散和物种分化创造了条件.  
热室期全球森林向中、高纬度地区扩张, 两极地 

区发育温带森林, 群落结构发生显著改变. 白垩纪–古 

近纪界限之后, 中美洲植物的新物种形成速率和多样 

性大幅增加 [95], 林冠结构更为复杂, 形成丰富的植物生 

长习性, 出现新热带的现代雨林基本特征 [89]. PETM极 

热期北美大陆的众多植物类群向北迁移650~1500 km [96], 
始新世热室期新热带的植物多样性达到峰值 [95], 说明 

热室气候有利于植被扩张和物种多样性增加. 热室气 

候还深刻影响了生态系统的结构: 随着白垩纪被子植 

物的逐渐繁盛, 被子植物的虫媒传粉方式出现 [97]; 白垩 

纪–古近纪灭绝事件对植食性昆虫的取食行为产生干 

扰, 使得植食性昆虫多样性在短时期内显著下降 [98]; 但 

是在白垩纪–古近纪灭绝事件之后, 伴随着以被子植物 

为绝对优势的现代热带雨林出现, 以及裸子植物为主 

的针叶林消退, 访花昆虫开始大量分化并繁盛至今 [97]. 
此外, PETM时期植食性昆虫的取食频率和取食形态多 

样性均有明显上升 [99], 可能意味着植食性昆虫种类的 

增加 [100]. 
热室气候对一些微古生物的多样性有重要影响 

(图5)[101,102]. 比如, 浮游有孔虫(图5(b))在白垩纪中期非 

常繁盛, 白垩纪末期发生了显著的灭绝, 之后逐渐复苏, 
并在始新世中期多样性达到峰值; 沟鞭藻(图5(c))和钙 

质超微生物(图5(d))的多样性整体上在白垩纪中、晚 

期较高, 白垩纪末至古近纪初减少, 始新世早期又迅速 

增加. 硅藻(图5(e))和放射虫(图5(f))的多样性对热室气 

候的响应不显著, 但随着晚新生代全球变冷, 多样性逐 

渐增加. 总体而言, 温暖水体环境有利于钙质类和部分 

有机质类微体生物, 而温凉甚至较冷的水体环境有利 

于硅质类微体生物(如放射虫和硅藻). 
总之, 白垩纪和古近纪热室期都是高温、高大气 

CO 2浓度时期, 但其环境要素、气候敏感度、地表碳库 

扰动过程及机制不尽相同(表1). 从已有研究结果看, 这 

两个热室期的环境状况都有利于生物多样性的增加. 

3 热室地球的终结 

热室气候维持数百万年至上千万年后, 随大气CO 2 
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的逐渐消耗而终结. 在此过程中, 硅酸盐风化 [103]和有 

机碳埋藏 [104]起了关键作用. 白垩纪–古近纪火山活动 

活跃, 全球温度高, 水循环增强 [105], 风化也随之增 

强 [106,107]. 有研究 [108]认为坎潘期(83.6~72.1 Ma)中晚期 

图 5 (网络版彩色)两亿年来全球温度变化与海洋微体生物多样性演化. (a) 全球温度 [2], 阴影为均方根误差. 浮游有孔虫(b)、沟鞭藻(c)、钙质 

超微(d)和海洋硅藻(e)多样性曲线, 据文献[101]修改. 放射虫(f)多样性曲线, 据文献[102]修改. 水平阴影区指示白垩纪–古近纪热室期 
Figure 5 (Color online) Evolution of global temperature and marine microfossil diversity over the past 200 million years. (a) Global average 
temperature [2], with grey shading indicating the root mean square error. Diversity trends are shown for (b) planktic foraminifera genera, 
(c) dinoflagellate cyst species, (d) nannofossil species, and (e) marine diatom species, adapted from Ref. [101], and (f) radiolarian genera, adapted from 
Ref. [102]. The shaded zone highlights the Cretaceous‒Paleogene hothouse period  

表 1 白垩纪和古近纪热室期气候、环境和生态响应对比 
Table 1 Comparison of climatic, environmental, and ecological responses between the Cretaceous and Paleogene hothouse periods 

环境要素/特征 白垩纪热室期 古近纪热室期 

温度 
全球平均 [2,4] >28°C >25°C 

海表 
>30°C (低纬) [28] 

>20°C (中高纬) [28] 
>30°C (低纬) [31] 

>15°C (中高纬) [31] 

大气CO 2浓度  
500~2000 ppmv (指标) [29,30] 

800~1000 ppmv (集成) [4] 
600~3000 ppmv (指标) [30,32] 

800~1300 ppmv (集成) [4] 

气候敏感度  约2.5~5.5°C [44,46] 约3.6~6.6°C [45,47] 

地表碳库 
扰动 

碳同位素正漂移 OAE1a、OAE1c、OAE1d、OAE2 [49,50] – 
碳同位素负漂移 OAE1b (Jacob、Kilian、Paquier、Leenhardt) [49,50] PETM、G、H1、H2、I1、I2、J、K等 [6,51] 

生态响应 

植物 被子植物快速扩散、分化 [90,92] 现代热带雨林出现 [89] 

昆虫 被子植物的虫媒传粉方式出现 [97] 访花昆虫分化繁盛 [97] 

海洋微古生物 
多样性 

浮游有孔虫、沟鞭藻、钙质超微生物繁盛;  
硅藻和放射虫多样性无显著变化 [101,102] 

浮游有孔虫、沟鞭藻、钙质超微生物繁盛; 
硅藻和放射虫多样性无显著变化 [101,102]   
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海洋黏土矿物显著增加, 说明陆地化学风化增强是导 

致大气CO 2下降和全球降温的重要因素.  
白垩纪–古近纪我国东部和南部季风盛行 [109], 湖 

泊、河口和陆架有机质埋藏活跃 [110,111]. 热室地球一些 

地区高温高湿的气候不仅有利于陆地植被的发育, 而 

且还随着大陆风化产物的搬运给海洋和湖泊带来大量 

的营养物质 [112], 导致水体初级生产力大幅增加并缺 

氧 [113], 缺氧环境下沉积物中的磷释放到水体中 [114], 导 

致生物生产力进一步增加, 最终形成广泛的黑色页岩 

沉积 [115]. 此外, 白垩纪–古近纪沙漠广泛分布(图3) [34]. 
在西风作用下, 这些干旱区会向海洋输送大量粉尘, 粉 

尘的“铁施肥效应” [116]有利于浮游植物的生长, 从而吸 

收大量CO 2并引发全球降温. 但这方面的研究还比较薄 

弱, 值得关注. 
白垩纪–古近纪碳消耗的定量研究主要依赖于地 

球化学模型, 已有研究认为白垩纪热室期大陆风化的 

碳消耗量为40.7 MtC/a [117], 有机碳埋藏的碳消耗量为 

34.5~64.1 MtC/a [117,118]; 古近纪热室期大陆风化的碳消 

耗量为33.3~146.2 MtC/a [103,117], 有机碳埋藏的碳消耗 

量为22.3~132.8 MtC/a [117,118]. 已开展的地质记录集成 

工 作 主 要 聚 焦 在 O A E 2 事 件 期 间 的 有 机 碳 埋 藏 速  

率 [111,119]. 总体上白垩纪–古近纪碳消耗的定量研究较 

为薄弱, 不同模型的估算结果差异很大, 需要地质大数 

据综合集成来交叉验证. 

4 问题和展望 

大陆弧岩浆作用具有明显的暴发–间歇特点, 不同 

阶段对碳循环贡献完全相反: 早期岩浆活动频繁, 为碳 

源; 晚期岩浆活动减弱, 剥蚀风化作用增强, 为碳汇 [120]. 

大陆弧早期岩浆–变质作用放碳和后期剥蚀风化吸碳 

很可能是热室地球形成和终结的主要因素, 但相关的 

碳释放和消耗通量尚不明确, 需要通过地质记录与模 

型相互校验、大数据综合分析等的集成研究, 厘定全 

球和区域碳释放和碳消耗通量.  
热室期的温度和大气CO 2浓度是理解热室气候维 

持机制的最为关键的环境要素, 目前二者的重建结果 

并不完全吻合. 围绕这个问题, 既要加强环境要素定量 

重建的可靠性, 也要加强气候敏感度的研究. 增温过程 

中, 水循环的时空演变与大气环流格局的改变密切相 

关, 但目前相关方面的研究较少. 此外, 热室期区域降 

水的定量重建也十分缺乏, 年代际、年际甚至季节性 

的高分辨率研究也需要积极探索. 通过地质记录和数 

值模拟重建温度、降水以及大气环流格局, 揭示快速 

增温背景下水循环变化的动力学机理, 是研究热室地 

球的核心任务.  
以碳同位素负漂为特征的极热事件发生在长期增 

温的背景下, 表明地表有机碳库对全球增温比较敏感. 
OAE1b和PETM以及始新世极热事件很可能都由地表 

有机碳库扰动引发, 亟待开展碳释放量及其环境效应 

的对比研究. 这有助于深入理解地球系统内反馈机制, 
并为评估未来碳排放的环境效应提供科学支撑. 

热室气候对陆地生态系统的物种组分、植被面 

貌、群落结构等产生了重大影响, 但是目前陆地生态 

系统具体如何响应热室气候尚不明确, 亟需通过高分 

辨率植被演化序列重建和高精度植被模拟交叉验证, 
并开展热室时期陆地生态系统与环境协同演化的集成 

研究, 进而解析陆地生态系统对热室气候的响应与适 

应过程及其机制.   
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As anthropogenic carbon emissions continue to rise, global temperatures are experiencing unprecedented increases. In response to the 
looming threats of climate change, the Paris Agreement proposed the goal of limiting global warming to 1.5–2.0°C and advocated for 
global emission reductions. However, recent studies suggest that even if these targets are met, internal feedback mechanisms within the 
climate system could still propel global warming beyond critical thresholds, potentially shifting Earth’s climate from cyclical glacial- 
interglacial alternation to a hothouse state. Notably, 2024 was the hottest year on record, with the global average surface temperature 
1.55°C higher than pre-industrial levels, making it the first calendar year since the Industrial Revolution to exceed 1.5°C of warming. If 
the current warming trend observed in recent decades continues, the Earth’s average temperature could reach 20°C by ~2300, resulting in 
a permanent hothouse state. This alarming prospect raises concerns within both the scientific community and the general public about the 
potential for catastrophic outcomes. 

The Cretaceous‒Paleogene period represents Earth’s most recent prolonged hothouse state, characterized by sustained high 
temperatures and elevated atmospheric CO 2 concentrations. Understanding this period offers critical insights into future climate 
scenarios. This study synthesizes current knowledge of the Cretaceous‒Paleogene hothouse Earth, exploring its driving mechanisms, 
environmental characteristics, ecological responses, and ultimate termination. Key findings include: (1) through integrated analysis of 
carbon emission patterns from mid-ocean ridges, continental rifts, large igneous provinces, and continental arcs, coupled with 
paleoclimatic records, we propose that continental arc magmatism was likely the primary driver of the Cretaceous‒Paleogene hothouse 
conditions. (2) Multiple episodes of carbon cycle perturbations, lasting 104–105 years, characterized the hothouse climate regime, driving 
rapid climatic warming events. These include the Cretaceous Oceanic Anoxic Events (OAEs) and the Paleogene hyperthermal events 
(e.g., the Paleocene–Eocene Thermal Maximum (PETM)). The OAEs are characterized by extensive black shale deposition, with distinct 
positive carbon isotope excursions observed during OAE1a, OAE1d, and OAE2, while OAE1b is marked by a notable negative 
excursion. In contrast, the Paleogene hyperthermal events consistently exhibit negative carbon isotope excursions with limited black 
shale deposition. This pronounced dichotomy in geochemical signatures and depositional patterns between these events can be primarily 
explained by fundamental differences in both the nature of carbon sources and the underlying perturbation mechanisms. (3) Hyperthermal 
events, characterized by pronounced negative carbon isotope excursions, occurred during prolonged periods of warming, indicating 
increased vulnerability of Earth’s surface organic carbon reservoirs to increases in global temperature. OAE1b, PETM, and subsequent 
Eocene hyperthermal events were likely triggered by perturbations in these reservoirs, highlighting the necessity for comparative studies 
on their respective carbon emission fluxes and associated environmental impacts. (4) The hyperthermal events were associated with 
intensified hydrological cycles, characterized by enhanced high-latitude precipitation and complex spatial variability in mid- to low- 
latitude rainfall patterns. (5) The hothouse climate facilitated the expansion and diversification of thermophilic plant groups, promoting 
the spread of forest from low to middle and high latitudes and enhancing terrestrial plant diversity. In marine environments, there was also 
an increase in the diversity of dinoflagellate cysts, calcareous nannofossils, and planktic foraminifera. 

This synthesis highlights that the Cretaceous‒Paleogene hothouse state was fundamentally maintained by deep Earth carbon emissions, 
while its termination was governed by carbon sequestration through enhanced chemical weathering and organic matter burial. However, 
significant uncertainties remain regarding quantitative carbon fluxes, spatial patterns of hydrological changes, and ecosystem responses 
to rapid warming. Future research directions should emphasize integrated Earth system approaches to better constrain these critical 
aspects of hothouse Earth dynamics. 

Cretaceous–Paleogene, hothouse Earth, deep Earth process, carbon cycle, hyperthermal event, environmental 
change 
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