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摘要  末次冰期以来的陆地植被中 C3/C4 植物相对丰度变化的主要驱动因素曾被广泛的争论, 

尽管越来越多的研究者认同气候因素, 而不是大气 CO2 浓度, 是最主要的驱动因素. 但对于某

一具体的研究区域而言, 温度还是降水是最主要的驱动因素, 仍存在不同的认识. 由于具体的

研究区域, 温度和降水的变幅相对有限, 且经常协同变化, 因此从更广阔的空间尺度来对有关

研究结果进行总结, 或许可获得更清晰的认识. 对全球末次冰期以来的 C3/C4 植物相对丰度变

化记录进行梳理, 发现其存在明显的规律性, 即: 除地中海式气候地区外; 在高纬度地区, 末

次冰期以来, 均以 C3 植物占绝对优势; 在中纬度地区, 末次冰期至全新世, C4 植物相对丰度上

升; 而低纬度地区, 末次冰期至全新世, C4植物相对丰度下降. 结合现代过程研究结果, 探讨了

末次冰期以来陆地植被 C3/C4 植物相对丰度变化的驱动机制, 认为在末次冰期以来的大气 CO2

浓度背景下, 温度是 C3/C4 植物相对丰度的首要控制因素, 温度条件满足之后, 则水分条件成

为主要控制因素. 这些认识对于将来获得的更高分辨率的过去 C3/C4 植物相对丰度记录的气候

环境信息解译, 以及在可靠的温度和大气 CO2 浓度背景条件下, 理解更长时间尺度的 C3/C4 植

物相对丰度变化的驱动机制, 均具有一定的意义. 
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陆生高等植物主要通过两种光合作用途径吸收

大气 CO2, 合成自身的有机质, 通常称为 C3 和 C4 光

合作用途径 , 两者的稳定碳同位素分布区间大致分

别为22‰~30‰和9‰~19‰[1~4]. 先前的大量研究

已经很好地建立了陆生高等植物光合作用中碳同位

素分馏模型[4], 并深入了解了不同光合作用类型植物

和环境条件之间的关系 [5]. 总体而言 , C3 植物在低

温、湿润和高大气 CO2 浓度的环境条件下具有较好

的生长优势; 而 C4 植物在高温、干旱和低大气 CO2

浓度的环境条件下由于具有更高的水分利用效率和

光合作用效率 , 因而更具有生长优势 [1~4]. 因此 , 理

论上讲, 通过研究过去地质历史时期 C3/C4 相对丰度

变化来重建古环境、古气候变化过程, 其驱动机制相

对而言是比较清晰的. 然而在实际的研究工作当中, 

由于各种环境条件总是协同变化, 因此对 C3/C4 植物

相对丰度的驱动机制的认识 , 也有一个逐步深入的

过程. 

20 世纪 80 年代末发现的发生于印度次大陆

(Siwalik, 图 1)晚中新世期间的 C4 植物扩张, 最初被

认为是对亚洲季风开始或者一次显著加强的响应 [6]. 

随后 , 由于来自全球各主要大陆区域的证据表明晚

中新世期间的 C4 植物扩张可能具有全球性, 因而被

认为是对此期间大气 CO2 浓度显著下降的响应[7,8]. 

因为科学界对晚中新世以来大气 CO2 浓度的变化 
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图 1  研究地点分布图 
红色阴影区域表示基于表土有机碳同位素研究现代陆地植被C3/C4植物相对丰度的区域; 黄色虚线表示重要的纬度分界线, 红色虚线所示为大

致的地中海式气候区; 黄色阴影代表现代 C4 植物种属分布调查的地点; 白色阴影代表来自低纬度地区的末次冰期以来的 C3/C4 相对丰度记录

研究地点; 浅蓝色阴影代表来自中纬度地区的末次冰期以来的C3/C4相对丰度记录研究地点; 紫色阴影代表来自高纬度地区的末次冰期以来的 

C3/C4 相对丰度记录研究地点; 深蓝色阴影代表晚中新世以来的 C3/C4 植物相对丰度记录研究地点 

知之甚少, 而要准确重建如此长时间尺度的大气 CO2

浓度, 无疑是困难的. 因此, 有关 C3/C4 植物相对丰

度的研究很快转入了短时间尺度(主要是末次冰期以

来)的研究.  

末次冰期以来 C3/C4 植物相对丰度变化研究的初

始阶段, 较多的继承了大气 CO2 浓度驱动的观点. 来

自东非肯尼亚 Sacred 湖(图 1)湖泊沉积物碳同位素的

研究结果, 表明该区域末次冰期占优势地位的 C4 植

物在全新世让位于 C3 植物, 且这一变化被认为是植

被对大气 CO2 浓度变化的响应, 末次冰期该区域 C4

植物占优势地位是由于低的大气 CO2 浓度造成的[9]; 

而基于过程的植被模型研究结果也支持这一观点 , 

认为大气 CO2 浓度变化足以解释观测到的该区域的植

被变化[10]. 然而, 随后来自中美洲两个湖泊(Babicora 

和 Quexil, 图 1)沉积物的正构烷烃单体碳同位素则在

末次冰期至全新世记录了相反的 C3/C4 植物变化趋势, 

作者认为区域气候条件, 尤其是水分条件, 起到了更

为重要的驱动作用 [11]. 随后 , 气候条件驱动末次冰

期以来陆生植被当中 C3/C4 植物相对丰度变化的观点

得到了较为广泛的认可.  

然而, 对于某一具体的研究地点而言, 由于其地

质历史时期的主要气候参数(如温度和降水)总是协

同变化, 进而和陆生植被当中 C3/C4 植物相对丰度变

化耦合在一起, 因此, 通过对单一地点或者较小区域

的研究结果来认识陆生植被当中 C3/C4 植物相对丰度

变化的主要气候驱动因素 , 容易造成一定的偏差和

认识上的不一致. 如上述赤道非洲肯尼亚 Sacred 湖

(图  1)湖泊沉积物碳同位素指示的末次冰期占优势地

位的 C4 植物在全新世被 C3 植物取代, 最初被认为是

由大气 CO2 浓度变化驱动的[9], 然而该区域最新的研

究结果则更多地强调了水文条件(降水量)变化的显

著影响 [12,13]. 又如赤道哥伦比亚波哥大盆地(图  1)中

研究发现的不同海拔高度上的末次冰期至全新世的

相同的植被变化过程 , 被一些研究者认为主要是由

于大气 CO2 浓度和温度变化驱动的[14], 而另外一些

研究者则认为大气 CO2 浓度和降水量变化起到了更

为重要的驱动作用 , 而温度的变化则显得不那么重

要 [15]. 再如学术界广泛认识到我国黄土高原大部分

地区(图 1)末次冰期向全新世转化过程中 C4植物相对

丰度增加 ; 最初的研究结果强调夏季风强度变化对

该区域冰期/间冰期尺度上的 C3/C4 植物相对丰度变

化具有重要控制作用 [16,17], 而最近一些学者开始强
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调温度变化的影响[18,19]. 上述种种不一致之处, 表明

有必要从更广阔的空间范围来对末次冰期以来的陆

生植被当中 C3/C4 植物相对丰度变化特征进行更全面

地梳理和总结 , 进而探讨其背后隐藏的可能驱动机

制模式 , 从而为利用这一研究手段来更准确地进行

古环境、古气候重建奠定基础.  

本文对全球范围内末次冰期以来的陆生植被当

中 C3/C4 植物相对丰度研究结果进行梳理, 主要针对

C3/C4 植物相对丰度在末次冰期和全新世大的框架上

(冰期/间冰期尺度)的时空变化特征, 来总结其特征. 

在此基础上 , 结合现有的大陆尺度表土有机碳碳同

位素所反映的现代陆生植被中 C3/C4 植物相对丰度空

间变化特征, 探讨末次冰期以来陆生植被当中 C3/C4

植物相对丰度变化与环境条件之间的关系及其可能

的驱动机制 , 从而为更好地利用这一研究手段为古

环境、古气候重建服务提供参考.  

1  末次冰期以来的全球 C3/C4 植物相对丰

度记录 

全球末次冰期以来 C3/C4 植物相对丰度变化记录

的最基本的特征是来自相同区域的记录具有大致相

同的变化特征, 然而, 在不同的纬度带上具有比较明

显的差异(图 1).  

在低纬度地区, 来自赤道非洲数个湖泊, 主要为

中等高度山地(2000~3000 m)湖泊和低地湖泊的碳同

位素数据(图  1), 包括来自肯尼亚山脉(Mt. Kenya)的

Sacred 湖[9,20,21]、Nkunga 湖[22,23]和 Rutundu 湖[24], 来

自 Elgon 山脉(Mt. Elgon)的 Kimilili 湖[9], 来自乞力马

扎罗山脉(Mt. Kilimanjaro)的 Challa 湖[13], 来自西部

非洲尼日利亚东北部的 Tilla 湖[25]和来自马拉维、坦

桑尼亚和莫桑比克之间的 Malawi 湖[12], 以及来自东

非布隆迪的一个泥炭(Rusaka, 图  1)记录 [26], 都高度

一致性地显示出该区域末次冰期向全新世转化过程

中 C4 植物相对丰度降低, 总体而言, 该区域末次冰

期占据优势地位的 C4 植物在全新世让位于 C3 植物. 

来自肯尼亚大裂谷(Rift Valley, 图 1)的土壤有机质碳

同位素证据则表明该区域森林植被和稀树草原植被

的边界在末次冰期向全新世转化的过程中在海拔高

度上移动了超过 300 m, 暗示了  C4植物末次冰期期间

在该区域的扩张 [27], 这样一个变化趋势也被来自肯

尼亚大裂谷中部的 Naivasha 湖泊沉积物孢粉记录所 

证实 [28]. 来自同纬度带区域的哥伦比亚波哥大盆地

(图  1)的证据也表明相同的陆地植被变化趋势, 末次

冰期期间占优势地位的 C4 植物在全新世让位于 C3 植

物[14,15]. 在相同的低纬度带区域, 来自印度尼西亚万

隆盆地(图  1)两个沉积物岩芯的沉积学和孢粉学证据

则表明末次冰期期间以草本和莎草占优势地位的开

阔沼泽植被在全新世期间被淡水沼泽森林所取代[29], 

由于所有的乔木都是 C3 植物, 而 C4 植物都是草本、莎

草和灌木, 因此, 该两个钻孔岩芯的研究结果很可能

也暗示了该区域末次冰期向全新世转化过程中 C4 植

物相对丰度的降低 . 而来自孟加拉湾海洋沉积物钻

孔岩芯(117KL, 118KL 和 120KL, 图 1)总有机质碳同

位素和其中来源于陆生高等植物长链正构烷烃单体

碳同位素都在末次冰期向全新世转化过程中发生了

明显的偏负变化, 表明其来源区域(Himalayan Basin)的

植被由末次冰期 C4 植物占优势地位转化成全新世期

间 C3 植物占优势地位 [30]. 同样来自委内瑞拉北部

Cariaco 盆地(图  1)海洋沉积物岩芯的陆生高等植物来

源的正构烷酸碳同位素在末次冰期相对于全新世要

偏正 4‰~5‰, 表明其来源区域末次冰期期间的 C4

植物相对丰度要明显高于全新世期间 [31,32], 其总体

变化特征与来自低纬度中美洲地区的 Quexil 湖(图 1)

泊沉积物正构烷烃单体碳同位素所反映的结果 [11]一

致. 所有上述这些证据, 清晰地显示了低纬度带地区, 

尤其是赤道热带地区 , 末次冰期以来陆地生态系统

当中 C3/C4 植物相对丰度最为显著的变化特征是末次

冰期期间占据优势地位的 C4 植物在全新世让位于 C3

植物, 从末次冰期向全新世转化过程中, 该区域 C4

植物相对丰度显然是下降的. 选择 Challa 湖的记录[13] 

(图 2(a))作为赤道地区末次冰期以来 C3/C4 植物相对

丰度变化的典型代表.  

在中纬度带地区, 超过 10 个(洛川、交道、吉县、

偃师、旬邑、渭南、蓝田、灵台、塬堡、西峰、环县、

宝鸡, 图 1)的中国黄土/古土壤剖面 [18,19,33~35]记录了

末次冰期向全新世转化过程中的 C4 植物相对丰度上

升 . 来自中国黄土高原中东部地区数个剖面的土壤

有机质碳同位素数据表明该区域末次冰期向全新世

转化过程中 C4 植物的相对丰度上升约 40%[18,19,33,34]. 

在 C4 植物具有较高相对丰度的全新世期间, C4 植物

占优势地位的植被出现在黄土高原东部边缘地区(偃

师剖面[18], 图  1). 而来自黄土高原西部边缘地区的证

据则表明, 该区域末次冰期期间的植被为纯 C3 植被
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(塬堡剖面 [35], 图  1). 值得注意的一点是 , 由于现代

植物碳同位素组成在不同气候条件下是不同的[36~38]; 

并且来自植物残体的有机碳同位素在有机质降解过

程中会发生一定程度的偏正变化 [39,40]; 直接利用现

代植物碳同位素组成的最高频率值 ( 如 13‰ 和

27‰[33])估算黄土高原地区地质历史时期 , 尤其是

冰期的 C4 植物相对丰度, 确有可能使得 C4 植物相对

丰度被高估 [39]. 来自日本海沉积物(图  1)的研究结果

表明其记录了与我国黄土高原地区相同的末次冰期

以来陆地植被 C3/C4 植物相对丰度变化特征[41]. 在印

度克什米尔盆地(图  1), 其黄土地层中几乎所有代表

较好气候阶段的古土壤都对应于 C4 植物相对丰度较

高的时段 , 具有与中国黄土高原地区类似的特

征 [42,43]. 来自北美大平原中部地区(包括南达科他州

和内布拉斯加州数个研究地点 , 图  1)的土壤有机碳

同位素证据 [44]以及来自临近的中部和中南部得克萨

斯州(图 1)[45,46]、西弗吉尼亚州东南部(图 1)[47]和堪萨

斯州西南部(图  1)[48]的碳同位素证据, 都记录了中纬

度带地区晚更新世向全新世转化过程中的 C4 植物相

对丰度的增加. 来自北太平洋 ES 孔(图 1)的陆生高等

植物来源的正构烷烃单体碳同位素数据显示了末次

冰期向全新世转化过程中的偏正变化 [49], 作者认为

这种变化记录了来源植被区 (主要是亚洲中纬度地

区)C3/C4 植物相对丰度的变化, 显然, 末次冰期向全

新世转化过程中 C4 植物相对丰度增加, 这与来自中

纬度中美洲地区 Babicora 湖(图 1)泊沉积物正构烷烃

单体碳同位素记录的陆地生态系统中 C3/C4 植物相对

丰度变化趋势 [11]一致. 在南半球, 对来自南非(图  1)

的孢粉、植硅体和同位素数据的总结表明, 该区域末

次盛冰期 C3 植物相对丰度增加, 这显然与赤道非洲

地区具有相反的变化趋势 [50], 从气候演化的框架及

其趋势推断 , 该区域末次冰期向全新世转化过程中

很可能 C4 植物相对丰度上升. 同样地, 对南澳大利

亚 Eyre 湖(图  1)化石鸸鹋蛋壳碳同位素的研究表明, 

该区域 C4植物相对丰度在过去 4.5~6.5 万年之间最高

(主要为 MIS3 阶段), 而在末次盛冰期期间最低, 并

且在向全新世转化的过程中上升[51]. Miller 等人[52]的

研究结果则表明古人类的迁徙很可能对南澳大利亚

4.5 万年前的古植被变化造成重要影响 , 无论如何 , 

该区域 C4 植物相对丰度从末次冰期向全新世转化过

程当中的上升与全球其他中纬度带地区的普遍变化

规律是一致的. 选择旬邑剖面[19]的结果(图  2(b))作为

中纬度地区末次冰期以来 C3/C4 植物相对丰度变化的

典型代表.  

 

图 2  来自(a)低纬度[13]、(b)中纬度[19]和(c)高纬度[53]地区的典型的末次冰期以来 C3/C4 植物相对丰度变化记录, 以及(d)大气

CO2 浓度记录[54]和(e)全球平均温度变化[55]记录
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与低纬度带和中纬度带地区不同 , 来自高纬度

带地区的末次冰期以来 C3/C4 植物相对丰度记录比较

少. 然而, 来自俄罗斯贝加尔湖的沉积物岩芯仍然为

该区域古植被的研究提供了极佳的材料 . 尽管贝加

尔湖(图  1)沉积物总有机碳碳同位素在末次冰期偏正

于全新世, 然而, 具有明确来源指示意义的来源于陆

生高等植物叶蜡的长链正构烷烃在过去  2 万年的湖

泊沉积物岩芯当中 , 具有非常一致的单体碳同位素

组成[53], 且其分布范围与使用 C3 光合作用途径的现

代植物完全一致, 表明该区域不仅在末次冰期, 而且

在全新世, 都以 C3 植物占绝对优势地位. 来自法国

和德国两个黄土剖面(Achenheim 和 Nubloch, 图 1)的

高分辨率土壤有机碳同位素都非常偏负(24‰), 而

且其在全新世较末次冰期更为偏负 [56~58]. 作者认为

该区域的土壤有机质碳同位素并不反映过去的 C3/C4

植物相对丰度变化, 而是代表了纯 C3 植物碳同位素

组成对不同气候条件的响应 . 他们的这一结论明显

与众多对现代 C3 植物碳同位素的研究结果是一致

的 [36~38]. 对白令地区(图  1)晚更新世数种大型食草动

物残体碳同位素的研究结果表明 , 该区域末次冰期

的陆地植被以 C3 植物占据绝对优势地位[59]. 所有这

些占据都表明, 在整个末次冰期和全新世, C4 植物都

不是高纬度带地区陆地植被当中的重要组分 , 该区

域的陆地植被一直都以 C3 植物占据绝对优势地位, 

甚至基本上可以视为纯 C3 植被. 选择贝加尔湖的结

果[53] (图 2(c))作为高纬度地区末次冰期以来 C3/C4 植

物相对丰度变化的典型代表.  

非常有意思的一点是, 过去陆地植被当中 C3/C4

植物相对丰度沿着纬度梯度的变化特征与来自低纬

度地区沿着海拔梯度的变化特征基本一致 . 对哥伦

比亚波哥大盆地(图  1)沿着海拔梯度分布的 4 个土壤

剖面的土壤有机质碳同位素的研究结果表明 [15]: 在

位置最高的剖面(海拔 3150 m), 末次冰期以来的土壤

有机质碳同位素稳定在24‰左右, 表明高海拔地区

末次冰期以来一直都以 C3植物占据绝对优势地位(与

高纬度带地区一致); 位置居中的两个剖面(海拔分别

为 2980 和 2850 m)的土壤有机碳同位素数据则表明

该研究点上 C4 植物相对丰度自末次冰期向全新世增

加(与中纬度带地区一致); 而来自最低一个剖面(海

拔为 2650 m)的碳同位素数据则表明末次冰期占据优

势地位的 C4 植物在全新世让位于 C3 植物(与低纬度

带地区一致).  

显然, 末次冰期以来全球 C3/C4 植物相对丰度变

化的基本特征为: 低纬度带地区, 末次冰期占优势地

位的 C4 植物在全新世让位于 C3 植物; 而中纬度带地

区, 末次冰期向全新世转化过程中, C4 植物相对丰度

上升; 而高纬度带地区 , 无论末次冰期还是全新世 , 

都以 C3 植物占据绝对优势地位.  

2  现代植被 

2.1  C4 植物种属的分布 

由于地形地貌等局地因素的影响 , 自然系统中

的植被具有极高的多样性. Sage 等人[5]对全球范围内

C4 植物种属的分布进行了总结, 主要基于 C4 植物种

属在区域草地生态系统中所占的比例(这与反映 C4植

物相对生物量贡献的 C3/C4 植物相对丰度是不同的). 

他们的研究结果表明北纬 60°以北地区(图  1), 仅仅发

现少数几种 C4 植物, 而且其分布极大地限制在一些

相对温暖的小区域; 而在南纬 46°以南地区则几乎没

有发现任何 C4 植物. 由于 C4 植物种属异常稀少, 因

此在上述两个区域, C4 植物的相对丰度接近于零. 同

时 , 他们的研究结果表明在一些具有相对湿润夏季

的温暖地区 , 如佛罗里达的 Jacksonville、印度的

Chandra 和德克萨斯的 Abilenne(图 1), C4 植物表现出

了较高的种属比例(图  1); 而在地中海式气候区的研

究地点 , 如加利福尼亚的 Pasadena 和西班牙的

Seville(图  1), C3 植物则占据绝对优势地位(图  1). 因

此, 作者认为温度条件对 C4 植物的生长具有重要的

影响[5].  

2.2  现代植被中的C3/C4植物相对丰度的空间分布 

与 C4 植物种属在局地草本植物种属中所占的比

例不同, C4 植物生物量对局地初级生产力的贡献(C4

植物相对丰度)被更广泛地关注, 这是因为从大多数

沉积物中获得的碳同位素信息仅能反应过去 C3/C4 植

物相对丰度, 而不能反应 C4 植物种属在所有植物种

属中所占的比例. 然而, 目前仅有为数不多的研究结

果能够反应大陆尺度的现代植被中 C3/C4 植物相对丰

度的空间变化特征. 先前来自中国东部地区表土(图

1)植硅体碳同位素研究结果表明 C4 植物相对丰度随

着纬度的增加先上升然后下降 , 无论是草地还是林

下草地, 最高的 C4 植物相对丰度都出现在北纬 34°~ 

40°之间的中纬度地区[60]. 我们最新的对中国东部地
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区的表土总有机质碳同位素和来源于陆生高等植物

的长链正构烷烃碳同位素研究结果 , 进一步证实了

上述的认识[61,62], 这 3 类碳同位素数据都表明在中国

东部地区的现代植被当中, 较高的 C4 植物相对丰度

都出现在中纬度地区(约北纬 30°~40°之间, 图 3(a)). 

与此同时, 对美国和加拿大的北美大平原地区(图  1)

纬度梯度上的表土总有机质碳同位素研究结果则表

明, C4 植物相对丰度从中纬度向高纬度减少, 从北纬

30°~40°之间的可以视为纯 C4 植物构成的植被, 变成

北纬 50°~55°之间的可以视为纯 C3 植物构成的植

被[63](图  3(b)). 而来自澳大利亚(图  1)的表土有机碳同

位素研究结果则表明, 该区域 C4 植物占优势的植被

出现在南纬 14°~25°之间 , 并且向其南北两侧递

减[64](图  3(c)). 我们对这些研究结果进行详细的对比

分析 [62], 发现尽管在具体的纬度分布区间有所不同, 

但是这些研究结果无一例外地揭示出一个基本的特

征, 即 C4 植物相对丰度较高的现代植被主要出现在

中纬度地区. 由于一个显而易见的事实, 即现代低纬

度地区主要分布热带雨林和亚热带季雨林植被 , 而

前述的 Sage 等人[5]的调查结果又业已表明高纬度地

区 C4 植物种属异常稀少, 因此通过表土碳同位素研

究获得的上述的基本认识应该是比较可信的.  

3  基本的驱动机制认识及其意义 

3.1  基本的驱动机制认识 

众所周知, C4 植物在高温、干旱和低 CO2 浓度的

条件下更具有生长优势. 而在大的气候变化框架上, 

与全新世相比, 整体而言, 末次冰期期间气候更为干

旱、温度更低(图 2(e))[55]、同时具有更低的大气 CO2

浓度[54](图 2(d)). 无论如何, 末次冰期和全新世, 非

常一致的一点是温度的空间梯度都是一样的 , 即都 

 

图 3  沿纬度的大陆尺度现代植被当中 C3/C4 植物相对丰度空间变化特征 
(a) 中国东部地区; (b) 北美大平原地区; (c) 澳大利亚(引自文献[62]). 灰色区域表示 C4 植物占优势地位的中纬度带地区 
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从低纬度地区向高纬度地区递减 , 这或许可以解释

不同纬度带上的不同 C3/C4 植物相对丰度变化趋势. 

对低纬度带地区而言, 无论末次冰期还是全新世, 温

度都足够高, 都能满足 C4 植物生长的需要, 末次冰

期期间相对干旱的气候极大地促进了 C4 植物在低纬

度带地区的扩张 , 而该区域全新世增加的降水抑制

了 C4 植物的生长. 在高纬度带地区, 无论末次冰期

还是全新世, 温度都比较低, 不足以满足 C4 植物生

长的需要. 在中纬度带地区, 尽管末次冰期向全新世

转化过程中降水增加和大气 CO2 浓度上升都不利于

C4 植物的发育, 但该区域在此期间的温度上升还是

有效地促进了 C4 植物相对丰度的上升.  

如上所述 , 气候条件对末次冰期以来全球陆地

植被 C3/C4 植物相对丰度变化具有显著的控制作用, 

而温度对 C4 植物生长和分布具有至关重要的影响. 

当环境温度 , 尤其是生长季节的温度低于“阈值温

度”时 , C4 植物将不会出现在局地的陆地植被当中 , 

就像重建的末次冰期以来高纬度带地区的古植

被 [53,56~59]和黄土高原西部边缘地区末次冰期期间的

古植被[35]一样. 当环境温度高于 C4植物生长的“阈值

温度”时, 极端干旱、尤其是生长季节的极端干旱, 同

样不利于 C4 植物的生长, 就如同地中海式气候区现

代植被一样(如加利福尼亚的 Padadena 和西班牙的

Seville[5], 图  1). 来自位于地中海式气候区的希腊和

土耳其(图  1)的牙齿化石碳同位素证据表明该区域至

少在过去 11 Ma 以来, 都一直以 C3 植物占绝对优势

地位 , 就像该区域目前的植被状况一样 [65]. 地中海

式气候条件同样被认为是黄土有机质碳同位素揭示

的塔吉克斯坦(图 1)过去 1.77 Ma 以来一直以 C3 植物

占优势地位的主要控制因素 [66]. 显然 , 高温与高降

水相结合的气候条件非常有利于木本植物的生长(所

有乔木都是 C3 植物), 从而抑制 C4 植物的生长, 这就

如同现代和全新世期间的低纬度带地区的植被一

样 [9,14]. 仅仅足够高的温度与中等程度的干旱(或者

湿润)相结合非常有利于 C4 植物的生长, 就像全新世

期间中纬度带地区 [18,19]和末次冰期期间低纬度带地

区的植被[9,14]一样.  

由于不同纬度带地区明显不同的过去 C3/C4 植物

相对丰度变化特征, 末次冰期至今的大气 CO2 浓度

变化(约从 170 至 360 L L1, 图 2(d))没有显示出对

C4 植物生长的明显控制作用. 尽管末次冰期以来的

大气 CO2 浓度变化没有显示出对该时段内 C3/C4 植物

相对丰度变化的显著影响, 作为陆地植被的“碳源”, 

毫无疑问, 其能对 C3和 C4植物的相互竞争起到作用, 

关键的一点在于其变化的幅度 . 末次冰期至今的大

气 CO2 浓度变化可能还没有达到可以显著影响 C4 植

物生长的阈值, 因此, 对 C4植物生长而言, 末次冰期

至今的大气 CO2 浓度变化范围应当都可以归入适合

C4 植物生长的“低大气 CO2 浓度”的范围. 来自美国

的一个为期 8 年的试验田研究表明, 在 CO2浓度为正

常浓度(目前环境浓度条件下) 2 倍的情况下, 其对 C4

植物相对量生物量变化影响不大[67].  

一些其他的因素也被用来解释过去 C3/C4 植物相

对丰度变化, 比如说季节性. 由于不同的时间和空间

尺度, 这样的解释和我们的理解并不冲突. 例如, 对

美国伊利诺斯州(图  1)黄土古土壤剖面有机质和碳酸

盐碳同位素的研究 , 认为碳酸盐碳同位素能够作为

一个暖季的代用指标 , 并且记录了末次冰期期间亚

千年尺度的冰川变化[68,69]; 与此同时, 来自同一地区

的洞穴沉积物有机质碳同位素记录了该区域冰期/间

冰期尺度上陆地植被中 C3/C4 植物相对丰度的变化, 

其结果表明中全新世 C4 植物相对丰度高于 C3 植物, 

且末次冰期主要以 C3 植物占优势地位, 主要为北方

落叶林 [70]. 很明显 , 在冰期 /间冰期尺度上 , 该区域

(伊利诺斯州)的植被变化与中纬度带地区末次向全

新世转化过程中 C4 植物相对丰度上升的基本特征相

一致.  

3.2  驱动机制认识的意义 

按照上述的理解, 在低纬度带地区, 末次冰期占

优势地位的 C4 植物在全新世让位于 C3 植物, 主要反

映了该区域末次冰期向全新世转化过程中降水或者

有效湿度的增加. 对低纬海洋沉积物(ODP site 1077, 

图 1)记录的长时间尺度非洲植被历史表明, 非洲季

风强度控制的气候干旱程度控制了大尺度的非洲植

被变化 [71]. 即使在全新世 , 来自中非人民共和国东

南部 Mbari valley(图 1)的沉积物有机质碳同位素表明

在当地植被当中, 高 C4 植物相对丰度主要响应于附

近 Chad 湖的低湖面所指示的气候干旱[72]. 赤道非洲

地区的陆地植被中 C3/C4 植物相对丰度主要受降水控

制已经被较多研究者所认可, 最近来自 Malawi 湖的

碳同位素记录所反映的该区域过去 23 ka 的陆地植被

C3/C4 植物相对丰度变化被用来直接指示该区域过去

气候干湿程度的变化 [12]. 位于乞力马扎罗山东南坡, 
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横跨肯尼亚和坦桑尼亚边界的 Challa 湖(图 1), 是一

个低山湖泊(海拔约 880 m), 最新从该湖泊沉积物获

得碳同位素数据不仅证实了先前多个湖泊研究当中

认识到的该区域末次冰期向全新世转化期间 C4 植物

相对丰度下降, 而且更详细的分析发现这种 C4 植物

相对丰度下降与非洲季风强度增加所指示的降水增

加具有同时性, 并且比大气 CO2 浓度开始上升晚了

1500 年, 比冰后期温度开始上升要晚了 3500 年[13]. 

这些证据都表明了气候干旱程度的确对非洲 , 尤其

是低纬度赤道非洲的植被具有极其重要的影响 . 反

过来, 这也就意味着, 在将来更高分辨率记录的基础

上, 该区域(低纬度带地区)过去 C3/C4 植物相对丰度

记录可以用来反演详细的区域气候干旱程度或者季

风降水强度的变化历史.  

在高纬度带地区, 由于无论冰期还是间冰期, 其

温度都相对低, 不能满足 C4 植物生长的需要, 因此

区域植被一直以 C3 植物占绝对优势[53,56~59]. 而对大

量现代 C3 植物的研究结果表明, 其碳同位素组成与

降水量具有比较明显的负相关关系, 总体而言, 降水

量越多, C3 植物碳同位素越偏负[36~38]. 因此, 该区域

(高纬度带地区)的陆地植被来源的碳同位素记录, 很

可能记录了单一的 C3 植物的碳同位素组成在不同气

候条件下(主要是降水)的变化, 进而可以在详细的区

域现代过程的基础上 , 进行比较可靠的古降水量的

重建 . 在欧洲 , 基于末次冰期以来的黄土/古土壤地

层的有机碳碳同位素结果 , 已经开展了类似的古降

水重建[57,58], 在我国黄土高原西部地区, 由于通过黄

土有机质碳同位素所反映的末次冰期期间陆地植被

同样主要以 C3 植物占绝对优势地位, 因此, 也开始

尝试进行古降水量的重建[35].  

在中纬度带地区 , 末次冰期向全新世转化过程

中 C4 植物相对丰度的上升, 早就被认为是出于对温

度升高的响应 [18,19], 我们通过对全球证据的总结也

支持这一观点. 然而, 需要指出的是, 由于其末次冰

期以来的温度变化范围有可能正好处于 C4 植物生长

的“阈值”临界点附近 , 且加之不同海陆位置导致的

降水量(气候湿润程度)不同, 可能使情况显得异常复

杂, 需要具体情况具体分析. 我们推测, 在气候干旱

或者半干旱的内陆地区, 由于无论冰期还是间冰期, 

其湿度条件可能都处于一个适合 C4 植物生长的“相

对干旱”的范围之内, 因此, 温度的波动很可能可以

显著促进或者抑制 C4 植物相对丰度, 从而其很可能

可以作为一个“古温度”的指示器 ; 而在半干旱或者

湿润地区, 由于温度和降水的耦合作用, C4 植物相对

丰度变化的主要控制因素或者其气候环境指示意义

在不同的地质历史时期(如冰期和间冰期)可能有所

不同.  

在更长的时间尺度上, 晚中新世以来的 C4 植物

扩张也曾引发不同的观点 , 来自北部巴基斯坦

Siwalik(图  1)地层的成壤碳酸盐碳同位素记录了晚中

新世以来一次显著的由 C3 植物占优势地位的植被转

化成 C4 植物占优势地位的生态转型[6,7,73], 这次生态

系统的显著变化最初被认为是青藏高原隆升导致的

亚洲季风开始或者一次显著加强所驱动的 [6]. 随后 , 

Cerling 等人 [7,8]指出在中新世向上新世转化过程中, 

发生了全球尺度的 C4 植物扩张, 并且认为这主要是

出于对大气 CO2 浓度显著下降的响应. 这一观点受

到了较多的质疑 , 主要集中在 C4 植物扩张的幅

度[74,75]、中新世向上新世转化的过程[76]、环境因素和

陆地植被演化之间的关系 [77~80], 等等 . 我们对全球

范围内主要的晚中新世 C3/C4 植物相对丰度变化记

录[6~8,73~75,81~92]进行了简单的总结, 结果如表 1 所示. 

很明显, 晚中新世以来的 C4 植物扩张并不具有全球

一致性或者同时性, 如, 来自印度次大陆 Siwalik 地

层和孟加拉湾海洋沉积物的碳酸盐碳同位素[6,73]、总

有机质碳同位素[73,82]、动物化石碳同位素[7,8,81]和高等

植物来源长链正构烷烃碳同位素 [83], 均表明该区域

在晚中新世发生了显著的 C4 植物扩张, 主要的扩张

时期发生在 7~5 Ma; 而来自临夏盆地动物化石碳同

位素数据则表明该区域 C4 植物成为局地植被当中一

个显著的成分发生在中新世之后的第四纪时期 [85]; 

同样地 , 来自纳米比亚的蛋壳化石碳同位素也表明

该区域 C4 植物成为一个显著重要的组分发生在 2 Ma

以来的第四纪时期 [86]; 来自阿根廷东北部的证据表

明该区域主要的 C4 植物扩张发生在 4 Ma 左右[74], 来

自北美大平原的证据则表明该区域主要的 C4 植物扩

张发生在 6~4 Ma 之间, 并在 2.5 Ma 达到现代水

平[75,90]. 从这些证据来看, 并不存在一个一致的、同

时发生的全球性的 C4 植物扩张时期, 这也就表明一

个全球性因素(如大气 CO2浓度的显著降低)驱动了晚

中新世的 C4 植物扩张, 是不太可能的.  

由于已有的晚中新世以来的陆地植物 C3/C4 植物

相对丰度主要来自中、低纬度地区(图  1), 据我们前面

的总结, 该区域目前的温度总体来说是处于适合 C4  
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表 1  全球各主要大陆区域晚中新世以来 C4 植物扩张特征总结表 

区域 首次记录 C4 植物信号时间 主要 C4 植物扩张时间 C4 植物扩张后达到的比例 参考文献 

印度次大陆 9.4 Ma 6 Ma 约 100% [6~8,73,81~83] 

东亚 20 Ma 2 Ma <40% [84] 

临夏盆地  2 Ma <40% [85] 

阿根廷东北部 7.6 Ma 4 Ma 约 40%~60% [74] 

纳米比亚  晚于中新世  [86] 

东北非  3.4 Ma 后 约 50%~65% [88,89] 

肯尼亚 15.3 Ma   [81,87] 

北美大平原  6.4~4.0 Ma 约 50%~80% [75,90] 

 

图 4  晚中新世以来 C4 植物扩张的特征(据表 1)及其(a)温度背景[93]和(b)大气 CO2 浓度背景[94~96] 

植物生长的范围 , 而晚中新世以来全球平均温度逐

步减低早已为科学界所认识 [93](图  4(a)). 因此, 晚中

新世以来, 这些区域的温度不应当成为 C4 植物生长

的限制因素 . 尽管不同研究者基于海洋沉积物重建

的大气 CO2 浓度相互之间有一定的出入, 其时间分

辨率也具有较大的差异, 然而, 其在大气 CO2 浓度自

14~15 Ma 以来 , 一直稳定在工业革命之前的状态 , 

并没有发生显著的变化 , 尤其没有发生显著的大气

CO2 浓度下降这一点上是比较一致的 [94~96](图  4(b)). 

如果前述的重建的晚中新世以来的温度和大气 CO2
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浓度记录是可靠的 , 根据前述的基于末次冰期以来

和现代全球 C3/C4 相对丰度证据所获得的认识, 我们

合理地推测, 晚中新世以来, 在不同区域非同时发生

的 C4植物扩张可能主要是处于对区域湿度条件(气候

干湿状态)变化的响应. 这或许可以解释为何在温度

和大气 CO2浓度的全球一致性变化背景下, C4植物扩

张在不同的区域差异比较大? 唯一最大可能的解释

是不同区域的干旱化发生时间和程度不一致. 当然, 

这一推测还需要更多的研究工作来证实 . 最新报道

的研究成果也表明 , 印度次大陆和阿拉伯半岛晚中

新世期间的 C4 植物扩张很可能是由于大尺度的水文

条件变化驱动的[97]. 

4  结论 

对现代 C4植物种属分布的调查表明, 在北纬 60°

以北地区和南纬 46°以南地区, C4 植物极其稀少或者

缺失 . 来自大陆尺度的表土有机质碳同位素证据表

明, 在现代陆地植被当中, C4 植物对初级生产力贡献

比例最高的区域出现在中纬度地区. 末次冰期以来, 

全球范围内的 C4/C3 植物相对丰度记录具有明显的纬

度地带性, 亦即: 低纬度带地区, 末次冰期期间占优

势地位的 C4 植物在全新世让位于 C3 植物; 中纬度带

地区, 末次冰期向全新世转化过程中 C4 植物相对丰

度上升; 无论末次冰期还是全新世, 高纬度带地区的

植被都以 C3 植物占据绝对优势地位. 基于所有上述

证据 , 我们提供了一个简单的模式来解释气候条件

和 C4 植物相对丰度之间的关系: 温度对 C4 植物生长

具有首要的决定意义, 在某个“阈值温度”之下, C4 植

物不发育; 即使环境温度足够高, 极端的湿润或者干

旱(尤其是极端湿润或者干旱的生长季节)都不利于

C4 植物的生长; 仅仅足够高的温度与中等程度的干

旱(或者湿润)相结合, 有利于 C4 植物的生长. 这样一

个模式至少在大陆至全球尺度、冰期/间冰期尺度和

末次冰期以来大气 CO2 浓度变化范围内有效. 这样

一些认识, 对于将来更高分辨率的过去 C3/C4 植物相

对丰度的古气候解译 , 对于理解晚中新世以来陆地

生态系统中 C3/C4 植物相对丰度变化的驱动机制等等, 

都具有借鉴和参考意义.  
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