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摘要 新生代青藏高原持续生长, 气候环境经历了剧烈变化, 但是其气候演变缺乏综合性研究. 文章整合了青藏

高原地区古近纪和新近纪(66~2.58Ma)共48个化石点的植物大化石和孢粉数据, 采用生物气候分析法和联合概率

密度函数法定量重建了重要的古气候参数, 两者的结果均表明: 从古近纪至新近纪, 青藏高原的温度和降水呈现

波动降低的趋势. 利用HadCM3模型对青藏高原古近纪和新近纪不同时期进行古气候模拟, 结果显示: 自晚始新

世, 温度和降水量的分布规律主要受地形地貌的影响, 温度由之前的纬度分布格局转变为由地形地貌主导的分布

格局; 随着青藏高原东北向生长, 温度降低和降水减少的范围向高原的东北方向扩展. 通过综合对比植物化石数

据定量重建、模型模拟和其他代理指标恢复的古气候, 结果表明: 青藏高原隆升等地质构造运动和全球气候变冷

是驱动该地区气候变化的主要因素. 本研究可为深入探讨青藏高原的环境变迁和生态系统演化提供重要参考

价值.
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1 引言

青藏高原的形成与演变是新生代全球最为重要的

地质构造运动之一(Royden等, 2008; Wang等, 2008;
Spicer等, 2020). 青藏高原经历了复杂的地质地貌变

化, 形成了地球上独特的地质-地理-生态单元, 因此成

为开展地球环境变迁和生物多样性演化研究的理想区

域(姚檀栋等, 2017). 青藏高原的形成改变了大气环流

模式, 使得东亚夏季风和印度夏季风大大增强(Farns-
worth等, 2019; Acosta和Huber, 2020), 而西风带被分

割成南北两支(Kutzbach等, 1993). 这种改变对亚洲地

区乃至全球气候都产生了深刻的影响(An等, 2001; 刘
晓东和Dong, 2013; Zhang等, 2018), 也进一步影响了

青藏高原植被和植物多样性的组成和演化(Spicer,
2017; Li等, 2021). 研究新生代青藏高原的气候演变,
可为探讨高原生长与气候变化以及植被和生态环境变

化的耦合关系, 提供重要科学依据(Wen等, 2014; Spi-
cer, 2017;周浙昆等, 2017; Su等, 2019a, 2019b, 2020; Li
等, 2021).

正在开展的第二次青藏高原科学考察, 在古植物

学方面取得了许多重要成果. 大量具有精确地层年代

的化石植物群被发现, 如班戈蒋浪植物群(~47Ma; Su
等, 2020)、伦坡拉植物群(50~20Ma; He等, 2012; Sun
等, 2014; Su等, 2019b; Xiong等, 2022)、芒康卡均植物

群(下部和上部化石群年代分别为~34.6Ma和~33.4Ma;
Su等, 2019a; Deng等, 2020)和札达香孜植物群

(6.4~0.4Ma; Wang X M等, 2013; 黄健等, 2020)等, 这
些研究为我们认识新生代青藏高原的气候演变提供了

大量数据.
新生代全球气候在空间尺度上本应遵循纬度分布

规律, 但青藏高原地区由于受高原生长和新特提斯洋

退却等因素的影响, 该地区气候存在更为显著的区域

影响因素. 对于青藏高原形成的过程、方式和时间还

有很大争议(Deng和Ding, 2015; Spicer等, 2020). 关于

青藏高原的形成模式, 有三次隆升二次夷平(李吉均

等, 1979)、由南向北(Tapponnier等, 2001)和原高原

(Proto-plateau)由内向外的生长模式(Wang等, 2014)等
不同观点. 新特提斯洋在中国境内的演化历史也存在

争议. 新特提斯洋在中国的分布范围、退出时间及其

带来的气候环境效应虽已取得了许多研究进展(Rögl,
1997; Popov等, 2004; Sun等, 2016, 2020), 但其古地理

格局的演化模式和退出中国的具体年代仍需进一步研

究. 目前, 有关新特提斯洋退却所产生的气候环境效应

的研究主要集中于亚洲中纬度内陆地区或整个亚洲季

风区(Zhang等, 2007; Bosboom等, 2014; 孙继敏等,
2017), 对青藏高原地区的研究较少. 所以, 青藏高原

在长时间尺度上的古气候如何演变、驱动的主要机制

是什么, 还缺乏综合性的深入研究.
近年来, 地球科学大数据与模型模拟结合已成为

研究地球环境变化与生物演化的重要手段(Pound和
Salzmann, 2017; Barbolini等, 2020; Li等, 2021).植物化

石是直观可靠的环境指标, 可用来重建区域古环境和

古气候(Su等, 2019b, 2020; 黄健等, 2020). 尽管青藏

高原新生代古植物的研究已经取得了巨大进展, 但是

与广袤的青藏高原相比, 化石记录仍是缺乏. 模型可

以模拟不同地质历史时期各个区域的古气候, 弥补化

石记录在时空上的不足. 但由于边界条件难以确定,
代理指标的重建结果和模型模拟结果也存在不同之

处, 为此这两种方法需相互补充和验证(刘晓东, 1993;
丁仲礼和熊尚发, 2006; 孙继敏, 2014). 此外, 尽管通过

数值模拟探讨关键地史时期高原隆升的气候环境效应

的研究已较为深入, 尤其是在探讨青藏高原形成对亚

洲季风演化的驱动机制上取得了重要成果(刘晓东和

Dong, 2013; Zhang等, 2018; Farnsworth等, 2019), 但目

前还欠缺关于青藏高原地区的长时间序列气候演变的

综合性研究.
基于上述问题, 本文综合青藏高原地区已发表的

古近纪和新近纪48个化石点的孢粉和植物大化石数

据, 采用生物气候分析法和联合概率密度函数法定量

重建了青藏高原地区的古气候, 并利用HadCM3模型

进行了古近纪和新近纪不同地质历史时期的古气候模

拟. 本文拟通过综合对比植物化石数据定量重建、古

气候模拟和其他代理指标恢复的古气候, 探讨青藏高

原地区的气候变化趋势及驱动因子.

2 材料和方法

2.1 古植物和古气候数据收集

通过查阅已发表的资料, 收集了青藏高原地区古

近纪和新近纪(66~2.58Ma)48个化石点的植物数据(包
括植物大化石和孢粉; 图1, 网络版附录1, http://
earthcn.scichina.com). 这些植物化石群的定年方法分
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为三种: (1) 依据热释光、古地磁和放射性同位素等方

法定年; (2) 哺乳动物化石定年; (3) 植物化石所在地层

对比定年(附录1).
在48个化石点中选取了7个具有绝对地质年代且

均有叶片化石的植物群, 收集了已发表的通过叶相-气
候多变量程序(Climate Leaf Analysis Multivariate Pro-
gram, CLAMP)和碳酸盐岩同位素(Carbonate Clumped
Isotope Thermometry)计算获取的古气候数据(表1, 附

录1).
为了将植物化石重建结果和模型模拟结果对比,

我们将化石点的现代坐标转换为古坐标. 基于GPlates
Web Service(https://www.gplates.org/)的“PALEO-
MAP”模型(Scotese和Wright, 2018), 利用R语言

“chronosphere”包中的“reconstruct”函数(Kocsis和
Raja, 2020), 根据植物化石所在地层年代的中值进行

坐标转换.

2.2 古气候定量重建

基于收集的植物化石类群, 采用生物气候分析法

(Bioclimatic Analysis, BA; Li等, 2015)和联合概率密

度函数法(Joint Probability Density Functions, JPDFs;
Willard等, 2019)分别进行古气候重建. 这两种方法与

共存分析法(Coexistence Approach, CA)的基本原理相

同, 也是基于植物化石的最近现生亲缘类群(the Near-
est Living Relatives, NLRs)进行古气候重建(Mosbrug-
ger和Utescher, 1997; Utescher等, 2014). 与共存分析法

的区别是, 这两种方法基于现代植物分布区域的气候

数据进行分析, 并非依据植物生存的耐受性极端值来

重建古气候, 而是通过新的算法进一步提高了重建古

气候变量的准确性, 这样就尽可能地代表了植物的最

适宜生存区间, 使得重建的古气候数据更具有代表性.
生物气候分析法提取不同植物类群气候分布的10%和

90%分位数作为气候区间的上下限, 获取最适宜气候

图 1 青藏高原地区古近纪和新近纪(66~2.58Ma)植物化石点的分布
化石点的详细信息见附录1
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范围(Thompson等, 2012; Reichgelt等, 2015). 联合概率

密度函数法则通过计算不同植物类群的联合概率密度

来获得这些类群共同出现的最可能的气候情况(Will-
ard等, 2019; West等, 2020). 与生物气候分析法的重建

结果相比, 联合概率密度函数法可获取各气候变量的

平均值(概率最大的值), 为此将其重建结果与模型模

拟结果进行比较.
由于上述这两种方法是建立在植物化石类群和其

最近现生亲缘类群的生态幅基本一致的假设上

(Utescher等, 2014), 为此删除了部分在地质历史时期

地理分布范围变化较大的类群, 如孑遗植物水杉属

Metasequoia、银杏属Ginkgo、水松属Glyptostrobus和
青钱柳属Cyclocarya等. 此外在计算时, 选择性地删除

一些对古气候重建意义较小的植物类群, 如水生植

物、栽培植物和藻类植物. 对于风媒传粉的植物类群,
根据现代孢粉数据的分析结果, 删除孢粉浓度低于一

定阈值的数据, 即当冷杉属(Abies)<2%、云杉属(Pi-
cea)<2%、松属(Pinus)<25%、桦木属(Betula)<4%、

榛属(Corylus)<0.5%、雪松属(Cedrus)<1%时, 不将其

列入古气候计算(姚祖驹, 1989; 李文漪和姚祖驹,
1990; 陈因硕等, 1991; 李文漪, 1991; 吕厚远等, 2004;
许清海等, 2007). 同时, 尽可能多的植物类群会缩小定

量重建的古气候范围(Harbert和Nixon, 2015), 因此我

们删除了植物类群小于10的化石点.
最近现生亲缘类群的现代分布数据来源于全球生

物多样性信息系统(Global Biodiversity Information Fa-
cility, GBIF; www.gbif.org). 数据清洗包括去除原始数

据中的重复记录、经纬度错误记录和人工栽培记录,
并利用R语言“dismo”包中的gridSample函数进行稀疏

化处理, 即在面积范围为5′×5′的单元格中随机保留一

个记录. 之后将清洗过的分布数据导入全球气候模型

(WorldClim; www.worldclim.org, 精度30′×30′), 通过R
语言“raster”包中的extract函数获取不同植物类群的现

代气候分布数据. 最后利用中国科学院西双版纳热带

植物园古生态研究组建立的在线古气候计算平台

(http://pd.xtbg.ac.cn/)进行生物气候分析, 利用已发表

的R程序进行联合概率密度分析(Willard等, 2019;
West等, 2020).

通过以上定量重建古气候的两种方法, 分别重建6
个古气候参数, 包括年均温(mean annual temperature,
MAT)、最热月均温(mean temperature of the warmest
month, MTWM)、最冷月均温(mean temperature of the
coldest month, MTCM)、年均降水量(mean annual pre-
cipitation, MAP)、最湿月降水量(mean precipitation of
the wettest month, PWETM)及最干月降水量(mean
precipitation of the driest month, PDRYM).

2.3 古气候数值模拟

本研究采用英国布里斯托大学哈德莱中心海气耦

合模式HadCM3L模型(Hadley Centre Coupled Model
version3-Low Resolution)进行古气候模拟, 精度为

3.75°×2.5°×19层的大气模式, 3.75°×2.5°×20层的海洋

模式(Valdes等, 2017). 该模型采用陆地表面交换体系

MOSES2.1(Met Office Surface Exchange Scheme)和交

互式植被模块(Cox, 2001), 用来分析植被与气候的交

互作用, 植被初始值设置为灌木.
该模型各个地质历史时期的太阳常数依次线性递

增至现代值, 地球轨道参数为现代值. 海陆边界、海拔

表 1 青藏高原地区7个具有绝对地质年代的植物群信息列表a)

地点 年代(Ma) 纬度 经度 年均温(℃) 方法

柳区 ~56 29.20°N 87.83°E 23.8±2.3 叶相-气候多变量程序

贡觉 54~50 31.32°N 98.03°E 24±4 碳酸盐岩同位素

蒋浪 ~47 31.63°N 90.03°E 19±2.4 叶相-气候多变量程序

芒康(MK-3) ~34.6 29.75°N 98.43°E 17.8±2.3 叶相-气候多变量程序

芒康(MK-1) ~33.4 29.75°N 98.43°E 16.4±2.3 叶相-气候多变量程序

恰布林 21~19 29.34°N 88.51°E 19.1±2.3 叶相-气候多变量程序

南木林 ~15 29.70°N 89.58°E 8.2±2.3 叶相-气候多变量程序

札达 6.4~0.4 31.73°N 79.56°E 6.78±4.10 叶相-气候多变量程序

a) 化石点的详细信息见附录1
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高度、冰盖的设置基于GPlates的古地理数据(Scotese,
2016; Valdes等, 2021), CO2浓度的设置根据Foster等
(2017)(附录3). 模型依据上述边界条件分别模拟古新

世至上新世9个地质历史时期的古气候, 每个试验运

行2000年, 当表层和深层海洋均达到平衡状态, 大气

顶层无能量失衡时(Valdes等, 2021), 将最后100年的气

候平均值作为模拟结果进行分析(附录3).
为了评估模拟结果的可靠性, 将模拟的工业革命

前期的青藏高原气候数据进行高精度转换 , 与

1970~2000年的气候观测数据(数据来源于WorldClim,
www.worldclim.org, 精度5′×5′)进行对比. 结果表明, 模
型模拟的气候与观测数据大致吻合, 但在一些局部地

区存在一定差异(见附录4, 附图1). 这可能是由于模型

数据和观测值的精度不同, 尤其是在山地区域, 模拟结

果很大程度上取决于模型设置的地形地貌的精度. 此

外, Valdes等(2017)通过对比第五次国际耦合模式比较

计划(Coupled Model Intercomparison Project Phase 5,
CMIP5)的众多模型, 表明HadCM3模型性能较为优越,
模拟结果相对可靠, 所以该模型的模拟结果可为理解

新生代气候变化提供重要依据.
由于模型能从整体上了解气候变化情况, 弥补化

石数据在时空上的局限性, 因此获取模拟的青藏高原

地区9个地质历史时期的平均海拔高度、年均温和年

均降水量等参数, 将模拟结果与植物化石定量重建结

果进行对比, 以探讨青藏高原地区地形地貌演变和气

候变化之间的关系.

3 结果

3.1 古气候时间序列综合分析
3.1.1 古温度变化

生物气候分析法重建的青藏高原地区古近纪至新

近纪的温度变化幅度小于联合概率密度函数法的重建

结果(图2e, 2f). 生物气候分析法重建的年均温为

10~16℃, 最热月均温20~24℃, 最冷月均温0~8℃(图
2e). 联合概率密度函数法重建的年均温为10~18℃, 最
热月均温为18~26℃, 最冷月均温为−2~12℃(图2f).

采用叶相-气候多变量程序分析法和碳酸盐岩同

位素重建的7个具有绝对地质年代的化石植物群的年

均温大致为2~28℃, 变化范围大于生物气候分析法和

联合概率密度函数法的结果. 其重建的晚古新世柳区

植物群和早始新世贡觉盆地的年均温高达约24℃, 中

始新世蒋浪盆地温度有所下降, 之后芒康盆地经历了

始新世至渐新世的气候剧变, 早中新世恰布林植物群

温度有所回升, 中中新世南木林温度降至(8.2±2.3)℃,
上新世青藏高原西部札达盆地温度持续下降(图2g).

模型模拟的青藏高原地区古近纪至新近纪的温度

变化范围比定量重建的温度变化范围大. 模拟的年均

温为5~30℃ , 最热月均温16~42℃ , 最冷月均温

−5~20℃, 且三者变化趋势基本一致, 表现为早始新世

温度最高, 之后波动降低(图2d).
现如今青藏高原地区为典型的高原山地气候, 近

一半地区年均温低于0℃, 大部分地区最热月均温不

足10℃(戴加洗, 1990). 上述定量重建和模型模拟古气

候结果表明, 青藏高原地区在古近纪和新近纪的温度

要明显高于现代温度.

3.1.2 古降水量变化

生物气候分析法重建的青藏高原地区古近纪至

新近纪的降水量变化范围远小于联合概率密度函数

法的重建范围(图3c, 3d). 生物气候分析法重建的年

均降水量为 8 0 0 ~ 1 2 0 0 mm , 最湿月降水量为

110~170mm, 最干月降水量为12~32mm(图3c); 联合

概率密度函数法重建的年均降水量为100~4200mm,
最湿月降水量为15~1000mm, 最干月降水量为

0~150mm(图3d). 相比之下, 重建的降水量平均值更

具有参考意义, 年均降水量为785~900mm, 最湿月降

水量为120~150mm, 最干月降水量为18~32mm(图
3e), 两种方法重建的年均降水量和最湿月降水量变

化趋势相似(图3c~3e).
模型模拟的青藏高原地区古近纪至新近纪的年均

降水量为600~2500mm, 最湿月降水量为160~520mm,
最干月降水量为4~45mm(图3b). 与定量重建的结果

(图3c~3e)相符, 模拟的年均降水量和最湿月降水量变

化趋势相似, 表现为古新世至始新世中期降水量变化

小, 始新世中晚期至渐新世早期降水量增加, 之后降

水量波动减少(图3b).
现今除青藏高原南部雅鲁藏布江下游是多雨中心

外, 青藏高原大部分区域降水稀少, 藏西北地区年均降

水量甚至不足50mm(戴加洗, 1990). 上述结果综合表

明, 古近纪至新近纪青藏高原地区整体上要比现在

湿润.
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3.2 古气候空间对比分析

3.2.1 古温度空间分析
模型模拟的温度空间分布格局: 古新世至始新世

中期, 青藏高原地区的温度主要受太阳辐射的影响,
由南向北递减, 符合纬度分布规律; 始新世早中期的

年均温明显高于古新世, 尤其是在早始新世(~52Ma),
西南部的年均温高达约30℃; 从晚始新世开始, 年均

温分布已无纬度变化规律, 这可能是由海拔高度主导,
此时青藏高原南部隆起, 年均温降至8℃; 渐新世至上

新世, 降温区域逐步向东北方向扩大, 年均温也降低至

−4℃(图4).
与联合概率密度函数法定量重建的年均温相比,

古新世至始新世模型模拟的年均温普遍高于定量重建

结果, 仅有北部个别点比较对应; 从渐新世至上新世,
两者较为吻合, 但随着青藏高原的生长, 模型模拟的较

高海拔区域的年均温小于0℃, 低于定量重建结果

(图4).

3.2.2 古降水量空间分析

模型模拟的年均降水量空间分布格局: 青藏高原

地区古近纪至新近纪年均降水量整体上由南向北递

减. 自始新世晚期开始, 青藏高原南部年均降水量迅速

增加, 且高降水范围逐渐向东北方向扩大. 古近纪至新

近纪高原中北部年均降水量较少, 仅在始新世中晚期

较多, 其他时期都降水稀少(在图5表现为存在大块白

色区域), 表明当时气候较为干旱. 在晚中新世和上新

世, 年均降水少的区域主要集中在青藏高原西北部

(图5).
同样, 将联合概率密度函数法重建的年均降水量

与模型模拟结果相比, 图中降水少(白色和黄绿色)和
降水多(蓝紫色)区域两者相差尤为大, 仅在降水量适

中(灰色)较为对应(图5).

4 讨论

4.1 不同气候指标定量重建和模型模拟结果的相
互验证

本文使用生物气候分析法和联合概率密度函数法

定量重建的青藏高原地区古近纪至新近纪的古温度

(图2e, 2f)和模型模拟的古温度(图2d)、其他代理指标

和方法(图2b, 2g)恢复的新生代温度有着较为相似的

变化趋势: 古新世至中始新世温度较高, 晚始新世至

渐新世急剧下降, 在早中新世时温度有所回升, 之后

又波动降低. 其中, 在始新世至渐新世气候转型期最

为一致, 这些代理指标重建的古温度都经历了急剧下

降的过程, 可能是由于这一时期CO2浓度降低和南极

冰盖的建立导致的全球降温(DeConto和Pollard, 2003)
以及青藏高原的继续生长使得该区域温度降低(Su等,
2019a). 但也存在不同步之处, 模型模拟(图2d)和其他

代理指标方法(图2b, 2g)恢复的古温度在早始新世和

中始新世分别是热室和温室状态(Westerhold等, 2020),
而生物气候分析法和联合概率密度函数法定量重建的

温度恰恰相反, 在早始新世时没有显示出高温期, 而是

在中始新世时温度达到了高峰(图2e, 2f). 这可能是由

于青藏高原地区有些化石植物群的地层年代不够准

确, 大多只能定到世(epoch)或期(age)一级, 没有绝对

地质年代, 这样就可能导致两者的温度变化趋势会有

偏差(Liu等, 2011; Quan等, 2012). 定量重建的古温度

在中中新世温度明显降低, 没有显示出气候适宜期, 这
可能和青藏高原在这一时期大幅度抬升有关(Spicer
等, 2003). 相对于温度, 定量重建的降水量(图3c~3e)和
模型模拟(图3b)的结果有较大差异, 例如两者的年均

降水量在不同时期达到最大值, 但整体上两者都是呈

波动降低的趋势. 这种差异可能是由于气候模型边界

条件的不确定, 尤其是青藏高原地形地貌和CO2浓度

的设置(Chen等, 2014; Li等, 2021). 其次, 利用植物化

石定量重建降水量也可能存在偏差, 这是因为植物对

水分的需求呈非线性关系, 当降水量高于植物水分需

求的阈值, 植物通常就能生长, 更多的降水对植物影

响相对较小, 所以较高的降水量可能难以通过植物分

布进行可靠的定量重建(Wang Q等, 2013).
此外, 与模型模拟(图2d; 图3b)和其他指标(图2b,

2g)恢复的古气候相比, 生物气候分析法和联合概率密

度函数恢复的古气候变率较小(图2e, 2f; 图3c~3e), 无
明显的数值波动. 本文收集的古植物数据包括植物大

化石和孢粉化石, 植物大化石大多只能鉴定到属一级,
有些还需要进一步的鉴定工作; 孢粉化石大多鉴定到

属或科一级, 其中也会掺杂异地长距离散播的(如风媒

花粉)、难以鉴别的植物类群等, 并且, 如果不考虑孢

粉比例, 许多化石点的孢粉组合颇为相似, 这些因素都

会影响重建气候的结果(Liu等, 2011).而且无论生物气
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候分析法和联合概率密度函数法都不能完全避免这些

问题, 这也是定量重建古气候方法需要进一步改进的

地方. 青藏高原面积广且地势地貌复杂, 还存在许多

新生代化石点的空白区域, 相对于其他地区, 数据量

偏少, 这也会影响定量重建古气候的结果.
而模型模拟避免了植物化石鉴定和定量重建古气

候方法存在的问题, 其在时空上的延展性也正好弥补

了古植物学的时空局限性(刘晓东, 1993). 本文通过古

植物化石数据定量重建结果和模型模拟古气候结果的

对比, 发现模型模拟的结果时空差异性更大, 与青藏高

原地形地貌演变及全球气候变化相关性更强. 例如, 模
型模拟的青藏高原温度在早始新世达到最高, 之后持

续下降(图2d), 这与全球气候变化和青藏高原海拔高

度的变化有很强的相关性(图2a~2c). 模型模拟的青藏

高原中部在渐新世明显降温, 这可能与青藏高原中部

从渐新世以后抬升和由于CO2减少和南极冰盖的建立

导致的全球降温密切相关(DeConto和Pollard, 2003).
近年来青藏高原中部发现的动植物化石及最新的地层

年代资料也支持了这一结论(Wu等, 2017; Jia等, 2018;
Jiang等, 2019; Liu等, 2019; Su等, 2019b; 邓涛等, 2019;
Xiong等, 2022). 模型模拟的降水量也随着青藏高原的

地形地貌而变化, 反映了模型中地形地貌的变化对降

水量的影响(图3a, 3b).
模型模拟也存在不少问题和挑战, 尤其是难以对

环境极为复杂的区域进行准确模拟. 青藏高原的差异

性抬升、特提斯海退却的海气耦合效应、气候系统内

部的反馈机制、海陆边界的变化以及全球气候变化等

因素, 都对青藏高原的区域气候有多重影响. 模型的复

杂性和精度也会影响模拟的可行性(丁仲礼和熊尚发,
2006; 孙继敏, 2014), 例如在国际耦合模式比较计划

中, 众多高分辨率模型由于计算代价较高而无法用于

古气候研究.

图 4 联合概率密度函数法(点和圆圈)和模型模拟年均温的比较
图中棕色曲线为3000m等高线
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所以, 将模型模拟和植物化石数据相结合, 可以相

互验证, 互为补充, 深化我们对地质历史时期古气候演

变的理解, 从而为预测未来气候环境变化提供可靠的

科学依据(丁仲礼和熊尚发, 2006; 郑伟鹏等, 2019).

4.2 青藏高原地区古气候变化与青藏高原生长的
关系

最新的地质学和古生物学证据表明, 青藏高原不

同地块的抬升历史存在差异. 青藏高原南部的冈底斯

山可能最先隆起, 在古新世就达到了4000m以上的高

度(Ding等, 2014). 综合沉积学和低温热年代学等地质

数据, Wang等(2008)认为青藏高原中部的拉萨、羌塘

等地在40Ma左右形成现今高度的“原西藏高原”. 有学

者通过古土壤钙结核氧同位素进行古海拔重建, 认为

在晚始新世(~40Ma)青藏高原中部的伦坡拉盆地已经

隆起到现今海拔约4600m高度(Rowley和Currie, 2006).

最近的相关研究表明古近纪时高原中部可能存在一条

东西走向的低谷, 当时印度夏季风带来的暖湿气流能

够越过南面的冈底斯山脉, 于是在河谷中孕育了热带-
亚热带性质的动植物区系(Wu等, 2017; Jia等, 2018;
Jiang等, 2019; Liu等, 2019; Su等, 2019b; 邓涛等,
2019). 而芒康盆地的植物化石组合以及最新的地层年

代学研究显示, 青藏高原东南缘在始新世至渐新世之

交经历了一定的抬升, 使得该地区的植被从常绿落叶

阔叶混交林转变为高山落叶灌丛(Su等, 2019a; Deng
等, 2020). 新近纪以来随着高原的快速抬升, 低海拔

的盆地逐渐消失, 热带-亚热带动植物濒临灭绝, 适应

严寒气候的冰期动物群开始出现(Wang等, 2016; Deng
等, 2019), 植物群中落叶阔叶林、针叶林和草本成分

增加(吴珍汉等, 2006; 王伟铭等, 2009; 黄健等, 2020;
路晶芳等, 2020). 高原动植物区系逐渐形成(金建华等,
2003; 邓涛等, 2020). 可以看出, 青藏高原经历了一个

图 5 联合概率密度函数法(点和圆圈)和模型模拟年均降水量的比较
图中棕色曲线为3000m等高线
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差异化、阶段性的生长过程(王国灿等, 2011; Deng和
Ding, 2015; Spicer等, 2020), 这对该地区也产生了复杂

的气候环境效应.
(1) 海拔高度对气候的影响. 自始新世晚期, 青藏

高原的气候发生了显著变化, 温度分布格局由之前纬

度分布规律转变为海拔高度主导. 模型模拟的青藏高

原的温度和海拔高度可能存在负相关关系, 早始新世

青藏高原还未整体抬升时, 温度最高, 之后随着青藏

高原抬升, 温度波动下降(图2c, 2d). 同一时期, 全球

CO2浓度和温度也在降低(图2a, 2b). 这与之前提出的

气候反馈机制观点类似, 青藏高原生长加强了硅酸盐

岩的化学风化, 消耗和降低了大气中CO2浓度, 进而导

致全球气候变冷(Raymo和Ruddiman, 1992). 同时也支

持了一个新的观点: 低纬度的弧形大陆碰撞使蛇绿岩

暴露于空气中, 与CO2发生反应, 从而引发全球变冷

(Macdonald等, 2019), 这可能说明青藏高原抬升对全

球气候有一定的影响. 模型模拟的降水量和海拔高度

也有一定的相关性, 古新世至始新世中期, 青藏高原还

未整体抬升时, 降水量变化不明显, 之后青藏高原开始

生长, 对印度夏季风带来的湿润气流的抬升作用使得

降水量急剧增加(图3a, 3b). 但渐新世之后, 青藏高原

的进一步抬升导致南来的湿润气流无法翻越高大山

脉, 从而形成了雨影区, 降水量整体上减少(图3a, 3b).
(2) 高原范围和纬度变化对气候的影响. 自晚始新

世, 随着高原东北向生长, 降温区域也随之向东北方向

扩大(图4). 始新世晚期, 青藏高原南部处于板块碰撞

的前缘地带, 地形的抬升作用使得南部降水迅速增加,
之后印度板块向北漂移挤压亚欧板块, 青藏高原东北

向生长 , 高大山脉对印度洋暖湿气流的抬升作用进一

步加强, 水汽大量凝结, 在青藏高原南缘形成丰富降

水, 且降水范围逐渐向东北方向扩大(图5). 青藏高原

中部和北部从晚中新世开始到上新世降水明显比中中

新世高, 这可能是由于中中新世, 青藏高原较之前生长

范围扩大, 但南部海拔相对高于中部和北部, 所以中部

和北部位于背风坡, 形成面积较大的雨影区. 而到了晚

中新世和上新世, 北部进一步抬升, 雨影效应减弱, 降
水反而增加(图5; 附录4, 附图2).

4.3 青藏高原地区古气候变化与新特提斯洋退却
的关系

新特提斯洋的进退消亡也是新生代的重要地质事

件之一, 它可通过改变海陆分布对气候环境产生重要

影响(Ramstein等, 1997; Zhang等, 2007; Sun和Jiang,
2013). 模型模拟显示古新世至始新世早期新特提斯洋

存在时, 位于大陆西岸30°N附近的区域降水量稀少(图
5a, 5b), 温度相对较高(图4a, 4b), 气候炎热干旱. 这可

能是由于这一纬度带主要受副热带高压控制, 与现今

同纬度的位于大陆西岸的北非地区、地中海沿岸和北

美洲中西部的干旱气候相似. 而本研究的模型模拟结

果显示, 该时期青藏高原南部(大约10°~20°N)却是高

温多雨, 这一结果也得到了植物化石记录的支持, 如

藏南柳区保存的植物大化石、仲巴和江孜的孢粉化石

均是热带-亚热带的植物类群(方爱民等, 2005; 李建国

等, 2008; 韦利杰等, 2011, 2015; 白培荣等, 2018; Ding
等, 2017). 在始新世中晚期新特提斯洋退却时, 模型模

拟结果反而显示该地区降水量整体增加. 总体而言, 相
对于青藏高原抬升和全球气候变化, 新特提斯洋退却

对青藏高原的气候影响可能较小, 但是由于模拟所需

的部分边界条件尚不明确(比如青藏高原不同区域的

地形地貌、特提斯海退却、海陆边界等), 还需结合更

多地质资料进行深入研究.

5 结论

本文综合了青藏高原地区古近纪和新近纪48个化

石点的古植物数据, 使用生物气候分析法和联合概率

密度法定量重建了古气候, 并与HadCM3模型模拟、

同位素及叶相-气候多变量分析的结果进行了综合对

比分析,结果表明:在新生代全球气候变冷和青藏高原

隆升的影响下, 青藏高原地区的气候呈现逐渐变冷的

趋势, 尤其是自晚始新世以来, 青藏高原的快速隆升

使该区域气候变化更加显著. 此外, 植物化石定量重

建与模型模拟的古气候并不完全相符, 这可能是由于

化石保存的不完整性及模型模拟的不确定性所导致

的. 今后仍需在青藏高原(尤其是藏北地区)开展更深

入的化石研究工作, 以此获取更为可靠的模型模拟的

边界条件. 通过充分结合古植物数据和模型模拟, 可

以重建高分辨率的古气候和古环境, 帮助我们更好地

理解古气候演变过程.
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