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摘要  基于 210Pb和 230Th两种定年方法, 并结合黄龙洞石笋δ 18O测试数据建立了青藏高原东部近半个世
纪以来平均分辨率达到年际的亚洲季风变化序列. 通过对黄龙洞石笋氧同位素体系的研究, 表明现代
洞穴滴水与洞穴周围大气降水的氧同位素具有一致性, 石笋方解石与洞穴滴水是在同位素平衡分馏状
态下沉积的. 与器测数据对比分析发现, 黄龙洞石笋δ 18O的轻重变化主要受西南季风(印度季风)带来的
降水量效应所控制, 受温度的影响比较弱. 石笋δ 18O在短时间尺度上的轻重变化主要反映了季风降水δ 

18O的信息, 指示了西南季风的年际变化. 最近 50 a来, 四川黄龙洞石笋的氧同位素组成具有逐渐变重
的趋势, 即逐渐变得相对富集 18O, 与亚洲季风区其他石笋δ 18O具有相同的变化趋势, 而且也与东亚、
南亚季风指数所指示的季风减弱趋势相一致, 与全球季风指数密切相关. 这种亚洲季风的减弱趋势主
要受太阳辐射变化的影响, 并紧密地匹配于高空平流层的温度变化.   
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洞穴石笋生长时间跨度大、储存信息完整并适合

于精确定年和具有独立的绝对年代标尺 [1,2], 有效地
补充和完善了冰芯、黄土、湖泊、海洋沉积物等记录
[3], 是大陆气候替代指标一个独特数据源, 成为当前
国际研究领域的重要发展方向之一 . 虽然石笋的气
候指标有许多, 例如, 碳氧同位素、微量元素、生长
纹层等 , 但是石笋碳酸盐的氧同位素组成依然是目
前应用最广泛的指标之一 [4]. 由于洞穴碳酸盐δ 18O
值受到降水δ 18O值、碳酸盐沉积过程以及沉积时洞穴
温度等多种因素影响 , 故不同地区石笋碳酸钙氧同
位素指示的气候环境意义存在区域差异 [5,6], 尤其在
受夏季风影响强烈的地区, 对石笋δ 18O轻重的解释
更为复杂 [7,8]. 因此, 对石笋形成的现代氧同位素体
系及其所指示气候环境意义进行研究显得极其重要. 
目前, 石笋作为记录古气候环境变化的历史档案, 在
亚洲季风变迁的历史、幅度、驱动因素等冰期/间冰
期以及千年尺度上的研究已经取得重要成果 [9~11]. 
在短时间尺度上, 虽然 Burns等人 [12]利用石笋记录

与现代气象观测数据探讨了阿曼南部石笋δ 18O记录

与季风降水之间的关系, 但是, 在石笋现代沉积过程
以及石笋氧同位素组成在小尺度上对气候环境变化

响应等方面的研究还比较薄弱. 鉴于以上情况, 本文
以青藏高原东部高海拔洞穴—黄龙洞为例 , 在对
黄龙洞现代石笋碳酸盐-水的氧同位素体系研究的基
础上, 深入研究了近 50 a来石笋氧同位素组成的含义, 
讨论了气象时间尺度上季风降水与高空平流层温度

变化的关系以及季风活动驱动因素 , 为利用石笋记
录重建亚洲季风区变化的历史、预测未来变化的趋势

提供可靠的理论依据. 

1  样品与实验 

1.1  研究区概况与采样方法 

黄龙洞(32°43′N, 103°49′E, 3588 m a. s. l.)位于青
藏高原东部的黄龙沟, 形成于三叠纪的灰岩中. 黄龙
沟气候属于高寒山区型 [13], 年均降水量为 759 mm, 
年均气温 4℃, 处于典型季风系统相互作用的青藏高
原东部边缘地带, 对季风的变化十分敏感, 是研究石
笋沉积和季风变化关系的理想位置. 
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2002 年 5 月利用轻便岩芯取样机分别在两根大
型石笋顶部中央沿着生长轴方向 , 由上向下垂直钻
取直径为 30 mm, 长度分别为 300 mm(HL021)和 135 
mm(HL022)的两根石笋岩芯 , 采集时洞穴内有丰富
的滴水, 石笋顶面存在大量的水膜, 显示石笋正在接
受洞顶滴水沉积作用, 对石笋顶部的 210Pb 放射性活
度测定和洞穴内现代碳酸钙的沉积实验 , 也表明两
根石笋仍处于生长时期 . 两根石笋整体上均为亮白
色紧密结晶, 中间有浅灰色条带, 无明显的沉积间断. 
为了研究石笋沉积的现代过程以及利用器测数据来

分析石笋氧同位素指示的气候环境意义 , 本文分别
选取石笋 HL021顶部 6 mm和 HL022顶部 10 mm为
主要研究对象. 同时, 分别在 1999年 10月, 2002年 5
月从洞口到洞尾系统地收集洞穴滴水样品; 另外, 为
了收集洞穴底板上正在沉积的现代碳酸盐沉积样品, 
在滴水处正在沉积的石笋上方放置了一些毛玻璃片

来接受现代沉积的碳酸钙; 并在洞内距洞口最远处
安装了连续自动温度-湿度检测仪, 连续检测 1 a. 

为了获得黄龙洞石笋碳氧稳定同位素分析样品, 
沿着石笋生长轴的方向把石笋切开抛光 , 使用刻刀
沿石笋生长轴方向且平行于生长纹层的采样面上刮

磨, 每毫米刮磨 20 个样品, 分析时为避免样品交叉
污染, 采用间隔取样分析. 在黄龙洞石笋抛光面上沿
着生长轴方向, 根据颜色变化分别在石笋 HL021 和
HL022上各刻取了 1个 230Th测年样品. 石笋的 210Pb
年代分析样品是从石笋顶端向下间隔为 2.5 mm均匀
采样, HL021采集 8个年代样品, HL022采集 7个年
代样品, 采集方式是用刻刀沿石笋的生长纹层刮削. 

1.2  实验方法 

洞穴滴水的同位素组成分析是在美国加州大学

伯克利分校同位素地球化学中心完成, 以δ 表示氢氧
同位素数据, δ = [(R 样品/R 标准)−1] × 1000, 其中 R分别
为 D/H, 18O/16O. 洞穴滴水的δ 18O采用 CO2与水平衡

的方法, 用 VG Prism II同位素质谱计分析δ 18O 值, 
δ D 用与 Delta Plus 质谱计相连的 MAT 氢装置测定, 
δ 18O 和δ D 值相对于 VSMOW 标准, δ 18O 精度为
±0.01‰, 而δ D的精度为±0.1‰.  

黄龙洞石笋氧同位素分析样品的前期处理采用

McCrea方法 [14]. 石笋氧同位素测试仪器为Finnigan- 
Delta-Plus稳定同位素气体质谱仪. 结果以 δ = [(R 样品/ 
R 标准)−1] × 1000表示, R为 18O/16O, 相对于VPDB标准, 
精度是±0.1‰. 石笋δ 18O的分析是在兰州大学西部环

境教育部重点实验室稳定同位素质谱分析室完成 . 
黄龙洞石笋的 230Th年代测试方法见文献 [15], 分析
仪器为MC-ICP-MS, 在美国Minnesota 大学地质和地
球物理系同位素年代学实验室完成, 年龄误差为 2σ; 
石笋的 210Pb年代分析实验方法见文献 [16,17], 210Pb年
代的测定是在台湾中央研究院放射性同位素实验室利

用低本底多道alpha谱仪测量完成. 

2  结果与讨论 

2.1  石笋年代模型的建立 

黄龙洞石笋 HL021和 HL022都是正在生长的年
轻石笋, 而且铀含量高, 质地致密, 无重结晶、溶蚀
等现象, 无明显的沉积间断, 适合 210Pb和 230Th法精
确测年. 

210Pb的半衰期为 22.3 a, 使得 210Pb测年法很适合
沉积环境相对于 210Pb封闭的洞穴碳酸盐沉积系统在
短时间尺度的精确定年 [16]. 石笋HL021 和HL022 从
顶部至下方 20 mm部分, 颜色比较单一, 说明黄龙洞
石笋在短时间尺度内沉积比较均匀, 可以利用 210Pb
放射性活度随取样深度变化的关系(表 1, 图 1)计算
出它们在顶部 20 mm内的年平均沉积速率, 建立起
石笋HL021和HL022最近 50 a来的时间序列. 黄龙洞

石笋的 210Pb放射性活度随深度呈指数衰变, 衰变的
趋势逐渐减缓, 在 16.25 mm 以下放射性活度接近为
常数, 可以认为在 16.25 mm以下部分的 210Pb放射性
活度是由 226Ra衰变的支持 210Pb(本底值)所贡献的. 
而在这之上样品的 210Pb多数来自水体和大气中过剩
的 210Pb. 过剩 210Pb的存在表明选取的石笋样品年龄 
<100 a. 如果用总的 210Pb (ytot)放射性活度来拟合石笋
生长速率, 可得到石笋HL021 和HL022 的最大生长速
率分别为 0.144和 0.246 mm/a. 而用 16.25 mm 以下的
210Pb值代表 210Pb本底值, 由过剩 210Pb (yex)拟合出两
根石笋的平均生长速率分别为 0.104和 0.143 mm/a. 

黄龙洞石笋 HL021 和 HL022 的 230Th 测年结果
见表 2. 利用石笋 230Th 的测年数据估算黄龙洞石笋
的平均沉积速率, 用来检验 210Pb 测年结果的可靠性. 
根据黄龙洞石笋的 2 3 0Th 测年数据 ,  计算出石笋
HL021 和 HL022 的平均沉积速率分别为 0.105 和 
0.145 mm/a, 这与利用过剩 210Pb (yex)计算的沉积速
率在定年误差范围之内是一致的. 而且, 210Pb定年结
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表 1  石笋 HL021和 HL022 的 210 Pb放射性活度 

样品编号 深度 
/mm 

Tot 210 Pba) 
/dpm · g−1 

Ex 210 Pbb) 
/dpm · g−1 样品编号 深度 

/mm 
Tot 210 Pba) 
/dpm · g−1 

Ex 210 Pbb) 
/dpm · g−1 

HL021-01 1.25 5.962±0.221 5.742 HL022-01 1.5 3.419±0.170 3.051 

HL021-02 3.75 6.262±0.343 6.042 HL022-02 4.75 2.296±0.131 1.929 

HL021-03 6.25 4.384±0.270 4.164 HL022-03 8.25 2.847±0.142 2.479 

HL021-04 8.75 2.418±0.188 2.198 HL022-04 11.25 2.041±0.110 1.674 

HL021-05 11.25 1.389±0.144 1.169 HL022-05 13.75 1.103±0.079 0.735 

HL021-06 13.75 0.567±0.093 0.347 HL022-06 16.25 0.569±0.093 0.201 

HL021-07 16.25 0.274±0.061 0.054 HL022-07 18.75 0.368±0.081 0 

HL021-08 18.75 0.220±0.045 0     

a) Tot210 Pb代表总的 210 Pb; b) Ex210 Pb代表过剩 210 Pb 
 

 
图 1  黄龙洞石笋 HL021 (a)和 HL022 (b)的 210Pb放射性活度随深度的衰变关系 

有误差短线的虚线指示石笋 210Pb放射性活度随深度衰变的关系; 虚曲线和实曲线分别指示了指数拟合的石笋总的 210Pb和过剩 210Pb的放射性
活度随深度衰变的关系 

 
 

表 2  石笋 HL021和 HL022的 MC-ICPMS-铀系测年结果 a) 
样品 
编号 

深度 
/mm 

238U 
/×10-9 

232Th 
/×10-12 

230Th/232Th(原子比)
/× 10-6 

δ234U 
测量值 

230Th / 238U 
活度比 

未校正的 
230Th年龄/a 

校正的 
230Th年龄/a 

HL021-01 58 201.3±0.4 216±5 114±3 423.4±2.4 0.0074 568±8 553±9 

HL022-02 134 179.6±0.4 368±17 100±5 426.9±3.2 0.0124 951±19 922±22 

a) 234U的衰变常数λ234 =2.8263×10−6 a−1; 238U的衰变常数 λ238=1.55125×10−10 a−1; 234U=[(234U/238U)活度比−1]×1000; 校正的 230Th年龄是假定初
始的 230Th/232Th原子比为(4.4±2.2)×10−6 

 
果显示两根石笋在 1963年附近出现 210Pb放射性活度
异常峰值, 可能与 1963 年核试验造成较大规模的放
射性物质扩散有关 [18,19], 这也间接证明了石笋 210Pb
测年数据的可靠性. 因此利用由过剩 210Pb (yex)拟合
出的生长速率分别建立了黄龙洞石笋HL021 和
HL022最近 50 a来的时间序列. 

2.2  现代洞穴碳酸盐-水的同位素体系研究 

石笋氧同位素记录能否准确指示过去气候环境 

信息需要检验 [20,21]. 黄龙洞封闭性比较好, 年平均温
度较低, 相对湿度为 100%. 对石笋沉积的现代条件
进行系统的研究 , 来检验洞穴滴水和大气降水氧同
位素是否具有一致性; 洞穴滴水与其沉积的现代碳
酸钙氧同位素在洞穴温度下的平衡性以及相同时段

两根石笋氧同位素记录的重复性是检验洞穴石笋是

否在同位素平衡状态下沉积的重要标准 [20,21]. 
为了表征黄龙洞洞穴滴水的特征, 将 2002 年 5
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月收集的洞穴滴水的δ D和δ 
18O值投在张等人 [22]建

立的黄龙洞周围地区的大气降水方程 δ D=7.3       
δ 

18O+2.3 (R = 0.98)上, 它们的δ D和δ 
18O值直接落在

了地方性大气雨水线上(图 2). 这种分布表明洞穴上
覆岩层或土壤表面的蒸发过程没有对洞穴滴水产生重

要的影响, 洞穴滴水来源于洞穴外部的大气降水, 滴
水的同位素组成反映了洞穴上部降水的同位素组成. 

 
图 2  四川黄龙洞滴水同位素组成在地区大气降水线上的

分布 [22] 
实线代表了地方性的大气雨水线, 圆点指示了滴水的氢氧同位素组成 

 
2001年 5月~2002年 5月在黄龙洞内用毛玻璃片

收集了 14 个未结晶的碳酸盐粉末样品, 它们的δ 18O
测试值变化范围在−9.50‰ ~ −11.07‰ (VPDB)之间, 
平均值为−10.00‰. 同时在 1999年 10月和 2001年 5 

月收集的 9 个现代未结晶管状钟乳石下部的 δ18O 值
的变化范围在−10.07‰ ~ −11.10‰之间 , 平均值为
−10.75‰, 现代未结晶表层沉积碳酸盐δ 18O 总的平
均值为 −10.29‰. 同期收集的黄龙洞洞穴滴水的
δ 18Ow 值变化范围为−13.07‰ ~ −13.91‰, 平均值为
−13.75‰ (VSMOW). 连续自动温度-湿度检测仪器监 
测的黄龙洞 2001 年 5 月~2002 年 5 月期间平均温度
为 4.64℃; 利用无机碳酸盐氧同位素组成与古温度
的O′Neil 方程 [23], 计算出最新沉积的碳酸盐δ 18Oc值

为−10.17 ‰ (VPDB), 该值与沉积速度较快、未结晶
碳酸盐实验室测试的δ 18O平均值−10.29‰ (VPDB)十
分相近 , 表明黄龙洞穴碳酸盐氧同位素是在同位素
平衡分馏状态下沉积的 [21]. 

由同一洞穴两根石笋HL021 和HL022 相同时段
的δ 18O记录来看(图 3), 两根石笋的变化趋势大体一
致, 具有较好的可重复性, 结合以上现代沉积过程分
析 , 根据Hendy[21]的同位素平衡分馏检验准则可知 , 
黄龙洞石笋HL021 和HL022 是在同位素平衡状态下
沉积的; 通过平衡检验的石笋氧同位素记录可以作
为反映气候和环境变化的指标 , 指示当时降水的同
位素组成和洞穴温度的变化 [20,21]. 

2.3  近 50 a来的石笋δ 18O记录 

黄龙洞石笋HL021 δ 18O值在 1951 ~ 2002年时段
内的变化范围为−11.55‰ ~ −10.07‰, 平均值为 

 

 
图 3  黄龙洞石笋 HL022(a)和 HL021(b)的δ 18O记录对比 
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−10.82‰, 变化幅度达到 1.5‰. 同属西南季风区、海拔
较低的荔波董歌洞 [24](25°02′N, 108°05′E, 680 m a. s.l.) 
石笋δ 18O在相同时段内变化范围为−7.53‰ ~ −7.18‰, 
平均值为−7.31‰, 变化幅度仅为 0.35‰; 而地处热
带低海拔的阿曼 Kahf Defore洞 [12,25] (17°07′N, 
54°05′E, 150 m a. s. l.)石笋δ 18O变化范围为 0.20‰ ~ 

−1.01‰, 平均值为−0.38‰. 可见 , 由于海拔效应和
距离水汽来源远近不同等因素的影响 , 在相同时段
内黄龙洞石笋δ 18O的变化范围和变化幅度都比董歌
洞和Kahf Defore洞的要大, 说明处于中纬度、高海拔
的黄龙洞石笋相对于低海拔的董歌洞和Kahf Defore
洞石笋对气候环境的响应可能更加敏感. 

大量研究已表明 , 亚洲季风区石笋氧同位素记
录主要反映了在冰期/间冰期或冰段/间冰段等大尺度
上的亚洲季风变化 [11,20,24~27], 代表了当时降水氧同
位素信息. 但是, 在短时间尺度、年分辨率上, 亚洲
季风区石笋氧同位素变化所代表的气候意义还存在

许多不确定因素. 通过相关分析发现, 黄龙洞HL021  
δ 18O记录与附近松潘气象站监测的 1951~2002 年期
间夏季(5~10 月)降水量呈显著的负相关(图 4), 相关
系数为－0.53 (信度达到 99.95%), 说明季风带来的
降水量效应是影响石笋δ 18O轻重的重要因素之一 . 
由于黄龙洞所在的黄龙沟夏季主要受西南季风的影

响, 降水主要集中在西南季风比较盛行的夏季, 夏季
降水量占全年的 80%以上. 夏季当来自孟加拉湾的

西南季风与南下冷空气辐合时, 导致季风锋面降水, 
较强的季风带来较大的降水量. 因此, 平均分辨率达
到年际的黄龙洞石笋δ 18O的轻重变化主要反映了西
南季风的年际变化以及季风带来的降水量信息. 

通过黄龙洞石笋δ 18O记录与反映西南季风强度
的印度洋西岸阿曼西南部Kahf Defore洞石笋氧同位
素记录(1951~1996年)[12,25]对比(图 5)发现, 两者呈显
著的正相关, 相关系数为 0.33(信度达到 99.00%), 从
氧同位素的变化趋势可以看出 , 它们具有很好的一
致性; 与同受西南季风影响的董歌洞石笋 [24]δ 18O在
同时期也具有相似的变化趋势 , 从而更进一步证明
了黄龙洞石笋δ 18O主要指示了西南季风强度的年际
变化. 从 20 世纪 50 年代到 21 世纪初, 黄龙洞石笋
δ 18O与董歌洞、 阿曼Kahf Defore洞石笋δ18O均有加
重的趋势 , 反映了近半个世纪以来西南季风具有逐
渐减弱的趋势. 在相同生长期内, 黄龙洞石笋δ 18O记
录与位于东亚季风区中国北方的北京石花洞δ 18O记
录 [28,29] (图 5)具有相同的变化趋势, 表明东亚季风和
西南季风在最近半个世纪以来具有相似的变化趋势. 
来自董歌洞和葫芦洞的δ 18O记录显示出西南季风和
东亚季风在千年尺度上的变化也具有同步性 [27,30]. 

姜大膀等人 [31]利用美国国家环境预测中心/大气
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图 4  黄龙洞石笋 HL021 δ 18O记录(1951~2002年)与松潘气象站器测夏季降水的年际关系 

 
图 5  黄龙洞石笋δ 18O记录(1951~2002年)与同时期石笋记录对比 

(a) 黄龙洞石笋δ 18O记录; (b) Kahf Defore洞石笋δ 18O记录 [12,25]; (c) 石花洞石笋δ 18O记录 [28,29]; 图中的斜线分别指示了它们线性拟合的趋势线 

 
研究中心(NCEP/NCAR)[32]分析资料建立的东亚夏季

风强度指数以及Wang等人 [33]利用全球季风降水监测

数据作为指标建立的全球季风指数与黄龙洞HL021 
δ18O记录在相同时段内均有很好的负相关关系(图 6), 
相关系数分别为−0.58 和−0.52, 即石笋δ 18O变重, 季
风强度减弱, 反之亦然. Li等人 [34,36]通过对动态风场

标准化作为各年季风指数 , 计算了世界各主要季风
区域平均季风指数的年际变化, 得到南亚、东亚、南
海季风区以及北美、西非季风区自 20 世纪中后期起
都有不同程度的长期减弱趋势 . 以上分析显示了以
东亚季风和西南季风为主体的亚洲季风系统在最近

50 a来的减弱趋势具有一致性, 现代季风的衰退具有
全球性, 但衰退趋势在 1980 年后变得不太明显, 同
时也支持了黄龙洞石笋δ 18O值在短时间尺度的变化
能够反映亚洲季风变化. 

Yuan等人 [27]和Dykoski等人 [30]通过对亚洲季风

区董歌洞石笋研究指出同位素平衡状态下沉积的石

笋δ 18O可以主要由大气降水δ 18O和洞穴温度来解释. 
温度对石笋δ 18O的影响比较复杂 , 受温度影响的  
水-方解石分馏系数为−0.24‰/℃[37]; 但与此相反, 降
水氧同位素与温度呈正相关 , 它们之间的现代经验
系数大约是 0.69‰/℃[38], 不过这一关系并不在亚洲

季风地区普遍适用 , 即使温度与洞穴石笋氧同位素
为正相关, 在中低纬度季风地区其影响也是次要的, 
被氧同位素与夏季风降水量强烈的反相关关系所掩

盖 [39,40]. 黄龙洞HL021 δ 18O记录与当地气象站观测
的年平均温度和夏季平均温度均呈比较弱的正相关

关系, 与夏季温度的相关性更大一些, 但相关系数仅
为 0.15, 没有达到 90.00%显著相关水平. 因此, 在年
分辨率上, 黄龙洞石笋δ 18O的轻重变化主要受夏季
降水量效应的影响 , 温度的影响是次要的 . 这也与
Johnson等人 [7]关于中国现代降水同位素体系空间变

率分布的研究结果相一致. 
近半个世纪以来亚洲季风的减弱 , 已经为许多

研究所证实 [31,33,34,36]. 亚洲季风在千年时间尺度上的
变化主要受轨道引起的北半球日照率(Insolation)变
化的影响 [11,26,27,41~43], 而短尺度上影响季风变化的因
素更为复杂. Xia等人 [35]利用美国NCEP太阳辐射数
据以及中国气象局数据中心(CDC/CMA)提供的数据
研究发现, 1961~2000 年, 中国区域的太阳辐射明显
下降, 尤其是中国南方地区, 下降幅度达到每 10 a为
5%, 而这一变化与黄龙洞HL021 δ 18O在相同时段内
的变化具有明显的负相关(相关系数为−0.36, 95.00%
的置信度), 说明季风在年际变化上也受到太阳辐射
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的影响. 何立富等人 [44]研究认为夏季风的变化与东 亚上空对流层中上部温度具有密切的关系 , 发生在

 
图 6  黄龙洞石笋δ 18O记录(1951~2002年)与不同季风指数、太阳辐射的对比 

(a) 黄龙洞石笋δ 18O记录; (b) 东亚夏季风强度指数 (EAMI) [31]; (c) 南亚季风指数 (SAMI)[34]; (d) 全球季风指数(GMI)[33]; 
(e) 中国南方太阳辐射距平 [35]. 图中的斜线分别指示了它们线性拟合的趋势线 

 
20 世纪 60 年代中期的夏季风减弱过程, 其主要原因
可归于东亚季风区和非洲季风区在对流层温度的大

幅下降. Ramaswamy等人 [45]通过模拟和对比微波探

测卫星观测的资料证实了在人类和自然共同的驱动

作用, 全球平流层底部温度在 1979~2003年是在逐渐
变冷的. Box等人 [46]最近也指出格陵兰上空平流层以

及对流层上部的温度在 1964~2005 年是逐渐降低的. 
Vecchi等人 [47]研究发现随着近一个世纪的全球变暖, 

热带印度洋-太平洋地区的海平面气压梯度在逐渐减
小 , 导致太平洋上空的沃克环流在减弱 , 从而影响 
毗邻大陆的季风变化. 综上所述, 最近的探测资料显
示中国主要季风区上空的太阳辐射在减弱 , 高空平
流层以及对流层上部的温度也在降低 [44~48], 这可能
是导致近半个世纪以来亚洲季风减弱的自然原因 . 
关于此次亚洲季风系统年代际减弱原因的探索还处

于初级阶段 , 研究清楚亚洲季风这种状态转变发生
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的成因及其机制 , 对东亚区域气候预测将有重要  
意义. 

3  结论 

处于典型季风系统交互作用的青藏高原边缘区

高海拔的黄龙洞石笋氧同位素组成对季风的变化十

分敏感.  
通过对黄龙洞石笋现代沉积条件和沉积过程进

行系统的研究发现, 该洞穴滴水来自大气降水, 石笋 
氧同位素组成的变化能够反映洞穴外部气候变化信

息. 使用 210Pb和 230Th两种定年方法, 建立了黄龙洞
最近半个世纪以来平均分辨率达到年际的石笋时间

序列. 通过与器测气象数据对比分析发现, 黄龙洞石
笋δ 18O 的轻重主要受季风带来的降水量效应影响, 
受温度的影响比较弱 . 亚洲季风区的石笋氧同位素
不仅在冰期/间冰期等大尺度上反映了亚洲季风变化, 
代表了当时的降水氧同位素信息 , 在短时间尺度上
亦是如此 , 指示了季风年际变化的强弱以及降水
δ 18O的信息. 

近半个世纪以来黄龙洞石笋以及亚洲季风区其

他石笋δ 18O 记录都显示了亚洲季风在逐渐减弱, 与
利用气象观测数据重建的亚洲季风指数变化趋势相

一致 . 现代亚洲季风的减弱可能与太阳辐射减弱以
及高空平流层、对流层上部温度降低等自然因素有

关. 

致谢  感谢张平宇、代志波、周静、张德中等参加了野外
采样和分析工作, 感谢两位匿名评审人提出的有益建议.  
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