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摘要    通过研究四会地下古森林沉积剖面总有机碳及细根的碳同位素组成, 揭示珠江三角洲

地区在中晚全新世 4.5~0.6 ka BP 期间的气候和地理环境变化特征. 研究结果表明: 在 4.5~0.6  
ka BP 期间, 该地区的主要植被类型为 C3植被. 古森林在 4 ka BP 左右于湿地环境中开始发育, 
在 3 ka BP 左右与湿地同时消失, 表明在 3 ka BP 左右该地区的气候可能发生过急剧的变化. 模
拟结果显示: 在 3.5~3 ka BP 期间, 该地区大气 CO2浓度上升, 气候有变暖的趋势; 3~1.2 ka BP
期间的地层 14C 年代呈现大的跨度, 这可能与新构造运动过程中地层抬升并遭到强烈剥蚀有关. 
在 1.2~0.6 ka BP 期间, 该地区为陆相沉积环境, 植被的生物量日渐减少. 古森林的消失可能与

在 3 ka BP 左右研究区域气候变干有关, 热带辐合带的南移可能是导致气候变化的主要机制. 
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研究全新世以来的气候变化特征有助于我们更

深刻的了解人类活动与自然因素之间的关系[1~6]. 目
前, 对我国全新世以来气候变化的研究总体上集中

在 3 个时段, 即早全新世的升温期、中全新世的暖期

和晚全新世的降温期[7~10]. 全球低纬度湖泊和洞穴沉

积物的研究结果表明[1,11~13], 在全新世中晚期 3.2~2.7 
ka BP期间, 低纬度地区的降水急剧减少, 气候变得

冷干. 该事件可能极大地改变了珠江三角洲地区的

生态环境和人类的生产生活方式, 可能是导致这一

时期珠江三角洲地区贝丘、沙丘遗址终止的重要原因

之一[6].  
四会地区埋藏有大量的古森林, 主要树种为喜

水植被水松 [14] . 古森林发育的历史很好地记录了当

时气候和地理环境演化的过程, 为我们研究珠江三 

角洲地区的古气候和地理环境提供了一条重要的途

径. 然而, 目前对古森林的地层年代学及其所揭示的

古气候信息的研究仍不多. 李平日等[14]较早对珠江

三角洲地区埋藏的古木做了较为详细的研究, 认为

古树的死亡与历史上的小冰期有关. 最近对古森林

的研究认为[15], 人类砍伐可能是古树死亡的原因之

一.  

本文拟从埋藏古森林沉积剖面总有机碳含量及

其碳同位素组成和细根的碳同位素组成来恢复珠江

三角洲地区 4.5~0.6 ka BP 期间气候和地理环境的演

化历史, 初步探讨 3 ka BP 左右该地区气候和地理环

境快速变化的机制及其对人类生产生活方式可能产

生的影响.  
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1  采样地点和实验方法 
古森林沉积剖面位于广东省四会市中部的龙甫

镇, 珠江三角洲的西北缘, 西、北、绥三江下游, 地
理坐标为: 23°22′N, 112°42′E(图 1). 四会地区北部和

西部多为山地, 中部多为丘陵与河谷盆地, 南部和东 

部多为冲积平原, 属亚热带季风气候, 年平均降雨量

为 1800 mm, 年平均气温约 21℃, 植被类型主要为亚

热带季风常绿阔叶林.  

该沉积剖面厚 4.8 m, 大致可分为 4 层: 粗粉砂 

质黏土覆盖层(A 层)、细粉砂质黏土过度层(B 层)、 

 
图 1  采样位置示意图 
采样点以树木符号表示 
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腐殖层(C 层)和细粉砂质黏土层(D 层)(图 2), 各层之

间水平层理清晰可见. C 和 D 层采样间距为 20 cm, A
和 B 层具体采样点的分布如图 2 所示.  

细根样品处理方法见文献[15]. 沉积物和细根样

品的前处理过程均在中国科学院广州地球化学研究

所 14C-AMS样品制备实验室完成; 制成的CO2 气体的

δ 13C测定在中国科学院地球环境研究所 Finigen 
Model-251 型质谱仪完成, 以PDB为标准, 分析误差

＜0.2‰; 用于 14C分析的石墨靶样品送北京大学加速

器质谱(AMS)中心进行 14C年代测定; 沉积物的有机

碳含量由本实验室真空系统微气压计测试得出.  

2  结果与讨论 

2.1  沉积剖面总有机碳δ 13C 值的分布特征 

δ 13C值的变化可以揭示植被类型的变化和沉积

物中有机碳的分解状况 [16,17] , 用δ 13C=[(13C/12C)样/ 
(13C/12C)标−1]×1000 表示. 根据光合作用途径不同, 
植被可分为C3, C4和CAM三种类型, 其δ 13C值的分布

范围分别为 :  − 3 4 ‰ ~ − 2 3 ‰ ,  − 2 2 ‰ ~ − 6 ‰和

−20‰~−10‰[18]. 在四会沉积剖面中, 总有机碳δ 13C 

值的分布范围为−25.58‰~−29.85‰, 均位于 C3 植被

范围, 意味着在 4.5~0.6 ka BP 期间, 该地区的主要植

被类型为 C3 植被.   
A和B层中总有机碳的δ 13C值随深度呈指数变化, 

变化范围为−28.99‰~−25.58‰(图 3), 变化幅度为

3.4‰, 表现出由于有机碳分解造成的同位素的分馏. 
此外, 植被改变也会造成δ 13C值变化, 表现在沉积物

中总有机碳δ 13C值出现大的波动 [19], 而A和B层中

δ 13C值并没有显示出这种波动特征. 因此, A和B层

中的δ 13C值只反映了有机碳的降解程度.  
考虑到现代质谱仪的δ 13C 测量精度(±0.02‰)和

制样流程误差(±0.2‰), C 层有机碳的δ 13C 值基本保

持不变: −29.04‰~−29.85‰, 表明该层中的有机碳基

本上处于未分解状态 , 该地在(3813±31)~(3068±35)  
a BP 期间保持着还原的沉积环境. D 层的δ 13C 值与 C
层相近, 变化范围为−29.5‰~29.3‰, 意味着该层中

的有机碳可能部分来源于 C 层. A 和 B 层与 C 层 δ13C
值分布的巨大差异, 表明 3 ka BP 前后当地的生态环

境发生过巨大的改变, 使得原先的生态系统消失.

 
图 2  四会沉积剖面中地层年代以及 A, B 层采样点的分布示意图 
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图 3  四会沉积剖面中δ 13C 值随深度(a)和年代(b)分布 

特征 

  

2.2  沉积剖面总有机碳(TOC)含量的分布特征 

四会沉积剖面的总有机碳含量(TOC)在A层和B
层中随年代和深度呈指数增加 , 变化范围为

0.8%~5.5%(图 4(a)和(b)), 这与典型土壤剖面中TOC
随年代和深度呈指数递减的分布规律完全相反[20,21], 
原因可能有两种: 其一, 由地表植被凋落物进入A和 

B 层沉积物中的有机碳越来越少; 其二, C 层有机碳

向上迁移. 然而, B 层底部与 C 层之间总有机碳δ 13C
值存在 4‰的差异, A 和 B 层中有机碳不可能是由 C
层迁入的. 因此, A 和 B 层总有机碳的分布特征反映

了研究区 1.2~0.6 ka BP 期间地表植被发育的疏密变

化, 即地表植被生物量日趋减少.  
C层为古森林发育层, 地层 14C年代为(3813±31)~ 

(3068±35) a BP. 该层TOC含量随深度和时间波动, 
变化范围为 33.4%~49.0%, 无明显趋势变化, 表明该

段时间内研究区植被组成及其沉积环境均比较稳定,
而且处于相当还原的沉积环境, 大部分有机碳保持

未分解状态或极轻微分解. 考虑到水松多生长在河

涌两岸和湿地环境的生长习性[22], 此时段研究区极

可能为气候温暖湿润的湿地环境.  
D 层为古森林发育的基底层, 对应的地层 14C 年

代为(4544±30)~(3813±31) a BP, 其 TOC 含量从 14.5%
降至 6.7%. 如上文所述, D 层中的有机碳可能部分来

源于C层, 如此低的TOC含量不可能是在湿地环境中

形成, 意味着该地区在 4.5~4.2 ka BP 期间并没有 

 
图 4  剖面中总有机碳的分布特征 

(a), (b) 四会沉积剖面中有机碳含量随深度和年代的分布; (c), (d) 海南双池玛珥湖沉积物中有机碳含量和碳氮比值随深度的变化曲线[11] 
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形成湿地环境, 湿地环境应该始于 4.2~3.8 ka BP 之间.  
B层与C层之间沉积物性质存在着明显的变化

(图 2), 这种变化在地层 14C年代、沉积物TOC含量及

其δ 13C值上均有明显的反映. 该变化清晰的反映了 3 
ka BP前后的生态环境的差异. 造成B与C层之间地层
14C年代较大跨度的原因可能与新构造运动有关. 四
会地区位于新构造运动较为活动的地区, 全新世以

来升降运动较为频繁[23]. 当研究区地块被抬升时, 外
营力的剥蚀作用加强, 可能造成(3068±35)~ (1250±29) 
a BP期间的地层缺失. 此外, 海南双池玛珥湖沉积物

中总有机碳含量及其C/N比值 (图 4(c)和(d))的研究表

明, 在 3 ka BP左右华南地区的侵蚀作用呈现明显增

强趋势[11].  

2.3  细根记录的 3.5~3 ka BP 期间大气 CO2浓度
变化特征 

全新世气候变化记录有多种载体[24~28], 其中公

认较准确的是冰芯和石笋记录. 对于珠江三角洲地

区全新世气候变化的研究, 主要集中于湖泊沉积物

和珊瑚[3,10~11], 对树轮的研究还未见报道.  
植物的细根可以记录其生长时期的气候信息 . 

作为植物水分和养分吸收的主要器官, 细根中的碳

来源于植物体内光合作用产物[29]. 细根生命周期较

短, 一般为数天至数月不等, 最长也只有数年[30~34], 
其生物量多集中于枯枝落叶层和 10 cm以上的矿质土

壤表层, 随深度增加呈指数递减[31,35~37]. 细根的δ 13C
值不受温度的影响, 主要受大气中CO2 浓度和降水的

控制, 降水的影响主要表现在细根对水的利用效率

上: 高的δ 13C值代表高的利用效率, 反之亦然[38]. 由
于研究区水松生长所处的湿地环境, 细根对水的利

用效率受年降水量的影响不明显, 因此水松细根中

δ 13C值的变化主要反映了在细根生长期内大气CO2

气体浓度的变化.  
沉积剖面 C 层中保存有大量的水松细根, 色泽、

疏密不一. 为了保证所挑选细根属于同一个时代, 要
选择各层位中位置相同 , 色泽最暗 , 直径小于 0.5 
mm的细根. 测试得到的δ 13C值代表这些细根混合的

δ 13C 值, 可反映细根生长时期大气 CO2 的δ 13C 平均

值.  
四会沉积剖面中细根 δ 13C值的变化范围为

−28.60‰~−27.26‰, 平 均 值 为 −27.84‰( 图 5(a)). 
Marshall 等[39]的研究得出: 植物体δ 13C值(δ 13Cp)与大

气CO2 的δ 13C值(δ 13Ca)存在如下关系:  
δ 13Cp = δ 13Ca−a−(b−a)Ci/Ca,       (1) 

其中, a为大气CO2 通过植物叶片气孔时由于扩散导

致的分馏系数(4.4‰), b代表叶片在光合作用固定大

气CO2 过程中对 13CO2 的分馏值(29‰)[40], Ci/Ca为植

物叶片中CO2 浓度(Ci)与大气CO2 浓度(Ca)的比值. 对
于C3 植物而言, 大气CO2 浓度的变化对Ci/Ca值几乎

没有影响[41].  
本模拟采用公式: 

δ 13CL = δ 13CR.A−2.0‰,          (2) 
其中, δ 13CL代表当时水松叶片的δ 13C值; δ 13CR.A为

细根δ 13CR的平均值−27.84‰, 2.0‰为针叶类植物叶

片和细根之间 13C的分馏值[42]. 取当时大气δ 13C值为

−6.5‰[27], 将上述参数代入公式 (1), 计算得Ci/Ca= 
0.77. 将不同时期细根的δ 13C值代入公式(3):  

δ 13CR.A−2.0‰ = δ 13Ca−a−0.77×(b−a),    (3) 
计算结果如图 5(b)所示.  

Mook等 [42]和Keeling等 [43]研究发现 , 现代大气

CO2的浓度与大气CO2的δ 13C值具有很好的反相关关

系, 由下式表示: 
[CO2]=m/(δ 13Ca+n),           (4) 

式中 m为常数, n为植物叶片δ 13C 值. 
本模拟中n=δ 13CL, 取值为−29.84‰; m值由工业

革命前大气CO2 的平均浓度 280 μL·L−1 和δ 13C的平

均值−6.5‰确定[44,45], 计算结果为 6535.2.  
这种反相关关系同样存在于古大气CO2 浓度及

其δ 13C值中. 南极Taylor 冰芯记录显示: 11 ka BP以
来大气CO2 浓度及其δ 13C值之间呈良好的反相关关  
系[27]. 这种反相关关系还被成功运用于恢复古大气

CO2 浓度的研究中 , White等 [24]在研究南美Estancia 
Harberton 泥炭时曾利用相似的公式模拟过 14 ka BP
以来的大气CO2 浓度变化, 模拟结果与冰芯记录的数

值及其变化趋势相一致.  
将式(3)的计算结果代入公式(4), 得出 3.5~3 ka 

BP期间大气CO2 浓度变化曲线如图 5(c)中C所示. 作
为对比 , 公式 (5)和 (6)分别为Keeling等 [43]和Amun- 
dson等[46]在研究现代大气CO2 浓度与δ13C值之间关系

时得出的经验公式: 
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图 5  在 3.5~3.0 ka BP 期间, 剖面中细根的δ 13C 值与模拟的大气 CO2 浓度及其δ13C 值 

(a) 细根δ 13C值随深度变化曲线; (b) 模拟的当时大气δ 13C值; (c) 3 种方法模拟的当时大气CO2 浓度曲线和南极冰芯记录, 其中A, B, C分
别为公式(5), (6)和(4)的模拟曲线, D为南极Taylor Dome 冰芯中记录的大气CO2 浓度曲线[27]. 曲线C中◇为曲线D阴影部分数据点 

 
δ 13Ca=−26.54+6346/[CO2],        (5) 

δ 13Ca= −28.773+7128.5×1/[CO2],       (6) 
模拟结果见图 5(c)中 A, B.  

模拟结果表明, 在 3.5~3 ka BP 期间, 大气 CO2

的δ 13C 值略微降低, 浓度有所上升, 意味着气候有

逐渐变暖的趋势. 这与南极 Taylor Dome 冰芯中 CO2
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的浓度记录(图 5(c)中 D)具有一致性.  

3  3 ka BP 左右气候变化及其对人类活动
的影响 

研究区 3 ka BP前后的气候和地理环境特征明显

不同: 在 4~3 ka BP期间, 研究区为湿地环境, 被以喜

水的水松为主的森林所覆盖, 气候有逐渐变暖趋势; 
而在 3 ka BP左右, 湿地消失, 古森林发育终止, 说明

此时该地区的地理环境可能变干. 造成干旱化的原

因可能与 3 ka BP左右气候变化和新构造运动有关. 
同时期全球低纬度地区湖泊沉积物的δ 18O 及孢粉等

古气候资料表明, 在 3 ka BP左右气候出现急剧的变

化[3,11,12,47]. Haug等[48]在研究南美州Cariaco Basin时
发现, 在 3 ka BP左右, 该地区的降水急剧减少. 董哥

窟石笋的δ 18O值也同样记录了该时期降水减少, 东
亚夏季风减弱[49]. 在距离研究区不远的湛江湖光岩

玛珥湖中, 沉积物中Ti的含量变化清楚的反映了 3 ka 
BP左右冬季风显著增强[3]. 与此同时, 厄尔尼诺活动

的周期性和振幅强度明显增强, 对气候的影响显著

增加[50]. 地下古森林与湿地很可能正是在全球气候

急剧变化的背景下消失的. 虽然新构造运动的抬升

也可以造成该地区的水文状况变化, 但是古森林得

以保存至今取决于其死亡后迅速被埋藏, 如果由抬

升运动导致该地区变干, 则古森林不可能被迅速掩

埋. 因此古森林的消失很可能与气候变化有关.  
对于全新世 3 ka BP左右气候变化的动力机制,目

前认为主要的驱动因素有季风[51]、厄尔尼诺-南方涛

动活动(ENSO)[52]、北大西洋环流[53]以及热带辐合带

(ITCZ)的年平均位置[3,48]. 在东亚, 这种变化可能与

ITCZ年平均位置的南移有关. 当ITCZ南移时, 夏 

季风减弱, 冬季风增强, 北半球的气温变冷干, 反之, 
ITCZ北移则会导致北半球变暖. ITCZ的南移还会导

致ENSO活动的增加[48]. 这些都与上文所述该地区 3 
ka BP左右的气候变化特征相符. 因此, ITCZ的南移

可能是导致该地区气候变化的重要原因.  
气候变化可能极大地改变了人们的生产生活方

式 . 伴随着气候变化 , 该地区的海平面也逐渐降   
低 [54,55], 传统的采集和渔业生活方式已经满足不了

生活需求, 农业特别是水稻的种植在此时期大面积

发展[4], 也可能正是这种原因使得珠江三角洲地区人

类贝丘和沙丘遗址在 3 ka BP左右普遍消失[6].  

4  结论 

(1) 四会地下古森林发育始于 4 ka BP 左右, 于 
3 ka BP 左右消失. 在此期间, 该地区为湿地环境, 气
候温暖湿润且波动不大.  

(2) 剖面中总有机碳含量和δ 13C 值的分布特征

表明: 在 4.5~0.6 ka BP 之间, 该地区的植被主要类型

为 C3 植物.  C 层有机碳处于未分解状态或极少量分

解. 在 1.2~0.6 ka BP 期间, 该地区地表植被生物量逐

渐减少.  
(3) 对大气 CO2 浓度的模拟结果表明: 在 3.5~3 

ka BP 期间, 大气 CO2 浓度略微上升, 与南极冰芯中

的记录一致, 意味着此时段内气候有逐渐变暖的趋

势.  
(4) 古森林与湿地同时消失的事件, 可能与 3 ka 

BP 左右该地区的气候环境急剧变干有关. ITCZ 位置

的南移可能是造成 3 ka BP 左右该地区气候变化的主

要因素.  
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