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摘要  亚洲季风区边缘甘肃武都万象洞一根石笋(WX42A)在末次冰消期不同生长时期密度变

化表现出有规律的波动 . 高精度 230Th 测年和高分辨率的石笋密度结果表明 , 生长于

17644~12758 a BP 之间石笋密度变化时间序列在长时间尺度上与反映亚洲季风强度变化的石

笋δ 
18O 记录变化趋势非常一致, 显示出季风强度增强/减弱(δ 

18O 值偏轻/偏重), 石笋密度随之

增大/减小的特征; 在短时间尺度上石笋密度的降低也对应于一些季风减弱事件如 Inter-Allerød 

Cold Period (IACP)、Older Dryas (OD)和 Inter-Bølling Cold Period (IBCP). 总体上, 石笋密度的

降低是对季风减弱、降水量减少造成洞穴滴水速率降低、结晶核减少和晶体增大、生物活动强

度减弱和土壤 CO2 分压降低、碎屑杂质物质增多的反映. 然而在季风极端减弱、降水量大幅度

减少和生物活动强度减弱时期, 温度的变化将主导石笋密度的变化, 如在北大西洋 H-1 事件温

度突然降低时, 石笋密度却突然增大, 这是由环境温度的突然降低使得少量下渗水在低温下溶

解的碳酸氢钙浓度升高、溶液过饱和度升高而形成晶体规则紧密排列且密度较大的石笋矿物所

造成的. 这种灵敏记录石笋生长历史和外界环境变化的过去石笋密度随着时间波动, 说明石笋

密度在过去气候变化研究中具有极大的潜力. 
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洞穴石笋因气候代用指标丰富、定年准确、生长

环境稳定且在生长后基本无后生变化等优点[1], 已成

为目前最好的过去气候变化研究档案[2]. 其中石笋方

解石的氧碳同位素[3~11]、纹层厚度[12]、微量元素[13~15]、

有机质 [16]等众多指标可以指示降水量、生态演变甚

至大气环流的全球联系. 在亚洲季风区, 高精度高分

辨率石笋记录成功地对高纬极地冰芯时标进行了校

准[4], 建立起轨道-千年-百年-年代级尺度上季风强度

与极地温度、大气温室气体、高纬冰量、海洋环流之

间的桥梁 [3~11], 而且在亚洲季风变迁与中国朝代更

替、人类活动对亚洲季风的影响[9]等方面均取得重要

突破 . 由于常用的稳定同位素也常受到洞穴碳酸钙

沉积过程中同位素分馏、降水和温度双重叠加效应等

环境因素的影响 [17,18], 同时岩化作用(如泥晶化作用

和新生变形作用)有时也可以使石笋同位素及微量元

素记录发生偏移[19]. Frisia 等人[20]指出在石笋同位素

研究中 , 判断石笋记录的气候信号是否经过后生岩

化作用的影响至关重要 , 但是目前石笋研究中很少

考虑岩化作用的影响 [19]. 因此 , 更多石笋气候代用

指标的开发及其相互关系的研究将能够更准确地揭

示气候变化的过程和机制. 

Gonzalez 等人[21]根据方解石沉积形态学研究表
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明 , 方解石沉积过程中结晶习性主要受控于水体中

碳酸氢钙过饱和度和雏晶(结晶核)多少 . 快速流动

的碳酸氢钙过饱和水能产生大量的结晶核 , 因而能

形成数量众多的等轴晶体 , 使得形成结晶致密和密

度较大的石笋 ; 而当水体流动减弱时 , 碳酸氢钙饱

和度过高(大于六倍饱和度时), 方解石主要以偏三

角体、斜方六面体、六边形柱状体等晶形为主, 而且

容易形成含缺陷晶体较多的枝状结构的方解石晶体

组织 , 这将会导致形成的方解石质地疏松和石笋密

度的降低. 

北半球气候在 19~10 ka BP 之间经历末次盛冰期

(LGM)到全新世间冰期 [22]的转换 , 期间又经历了数

次千年-亚轨道尺度上的降温事件如 Heinrich 1 事件

(H1), Younger Dryas 事 件 (YD) 和 Bølling-Allerød 

(B/A)暖事件 . 在这些冷暖事件交互发生过程中 , 地

表温度[22]、降水[4]和土壤植被[23]等环境因素发生巨大

变化 , 这些变化应该造成该时期生长的石笋密度波

动, 而且这些密度上的差异应该与降水、温度等气候

变化存在密切联系. 

本文以黄土高原西部甘肃武都万象洞内生长在

末次冰消期(17.6~12.8 ka BP)的一根石笋为研究对

象, 在高精度铀系定年基础上, 通过样品计数和对块

状石笋样品称量分别获得高分辨率石笋结晶密度信

息 , 讨论洞穴石笋密度变化的影响因素并与亚洲季

风区其他石笋同位素记录对比 , 尝试解译万象洞石

笋密度变化所蕴含的过去气候变化信息 , 并分析石

笋密度作为一个新气候代用指标的可行性. 

1  样品与实验 

1.1  洞穴概况 

甘肃武都万象洞(33°19′N, 105°00′E, 海拔 1200 m)

发育在石炭纪灰岩中 , 洞顶上覆土壤主要以黄土为

主, 植被发育状况良好. 目前开发的洞穴长约 1100 

m, 洞内次生碳酸盐非常发育 , 且有大量的现代沉

积 [11,24]. 放置在洞穴内部的温度湿度连续监测仪显

示, 洞穴内温度基本恒定在 11℃ (2001 年 8 月至

2003 年 1 月), 相对湿度达 100%[11,24]. 而万象洞所在

地武都年均温(MAT)12.6℃, 降水多集中在 5~9 月, 

年均降水量(MAP)489 mm, 属于典型的季风性半干

旱气候(MAT 和 MAP 为 1944 年至 1990 年平均, 数

据来自 Global Historical Climatological Network Ver-

sion 2, http://www.ncdc.noaa.gov/oa/climate/ghcn-mo- 

nthly/index.php). 

1.2  样品剖面沉积特征 

所研究的石笋样品 WX42A(图 1)于 2003 年 6 月

采自万象洞内距离洞口约 1000 m 处. 样品全长 365 mm, 

整体上石笋剖面颜色呈淡黄色, 结晶致密, 没有明显

的后生变化, 生长纹层清晰可见、平直, 有利于平行

样品纹层高分辨率采样. 自顶部向下至 30 mm, 颜色

由黄色逐渐变浅, 其中 25 mm 处有一明显的浅黄色

条纹, 另外在 45 mm 处又有一明显的乳白色条纹, 经
230Th 定年证明为两个明显的沉积间断. 样品自 45 mm

至 110 mm 颜色逐渐加深, 其中 150~ 230 mm 之间样

品孔隙比较发育, 清晰可见的纹层至 330 mm 处结束; 

在石笋顶部与 18.5 mm 之间, 可能存在几个沉积间

断, 所以本文选取 18.5~330 mm 之间的石笋样品作

为主要研究对象. 

1.3  室内样品精细采样方法 

利用牙钻与刻刀相结合的方法在室内进行精细

样品采集 [25]. 首先 , 在石笋的剖面上生长轴附近用

钢锥自顶至底刻划出两条间距 10 mm 且垂直于生长

纹层的直线 , 然后用牙钻沿这两条画好的直线垂直

石笋剖面向下钻 5 mm, 形成两个平行的细槽. 在石

笋的顶面上, 同样用牙钻垂直生长面向下钻 1~2 mm 

 

图 1  万象洞石笋 WX42A 剖面图 
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深的槽, 并保证这条刻槽平行于石笋剖面. 这样, 石

笋顶面上就形成了由这 3 条刻槽与剖面和顶面的交

线形成的 10 mm×5 mm 的矩形区域, 即为采样面. 

用牙钻在样品采集前刻出采样面的作用是用来保证

整个采样过程中采样面的大小不发生改变 , 另外刻

槽工作应在采样工作中从上到下逐步进行 , 避免一

次刻槽过长引起采样面内石笋样品断裂脱落 . 用刻

刀在采样面上平行生长纹层垂直于生长轴自顶部开

始精细刮取样品, 刮取的每个样品重量约为 30 mg, 

而且每个样品之间重量差保持在±1 mg 之内, 这样每

毫米所采集的样品个数就可以代表石笋的沉积密度, 

并将这个样品数称为密度指数(个/mm). 在 WX42A

中共刮取 7857 个小样品, 按照密度指数的定义, 本

样品共获得密度指数数据 306 个, 实验误差主要由单

个样品的质量差和采样过程中的损失以及采样面大

小的细微变化所造成, 整体误差不超过 5%.  

同时, 我们自石笋顶部 18.5 mm 起沿生长轴每 5

毫米(底部 250~310 mm 部分由于受样品限制每 10 毫

米)采取一个块状样品, 共计 53 个, 借助一个 25 mL 

(Vs)容量瓶和电子天平计算块状样品的密度 . 首先 , 

对待测样品用电子天平称量以获得其重量(ms), 然后

在 25 mL 容量瓶中注入蒸馏水、定容, 并用电子天平

称量得出容量瓶和水的重量(mw); 再将块状样品放

入盛有水的容量瓶内定容并称得总重量(msw); 最后

将样品取出并将水倒空后再称空容量瓶的重量(mp). 

这样 , 小块状石笋样品的密度就可以通过下面公式

求出  

样品密度: Ds=ms/{[(ms+mw−msw)]/[(mw−mp)/Vs]}, 

单位为 g/cm3. 

实验误差主要由称量过程中电子天平的称量误

差以及定容误差所造成, 样品称量误差≤0.1%, 定容

误差≤1%, 整体误差应小于 3%.  

1.4  定年方法 

U 系测年样品用 0.5 mm 牙钻沿石笋生长纹层钻

取 , 在美国明尼苏达大学地质与地球物理系地质年

代学实验室测定, 测试方法见文献[26,27], 分析仪器

为 MC-ICP-MS, 年龄误差为±2σ. 

2  结果与讨论 

2.1  WX42A 的 230Th 年代模式 

石笋 WX42A 在 18.5~330 mm 之间的 10 个 230Th

年代数据见表 1. 所测定年代的样品 U 含量非常高, 

在 2.6×10−6~5.1×10−6 g·g−1之间(平均为 3.2×10−6 g·g−1), 

所以获得了精确的年代数据(误差在 50~100 a 之间, 

平均误差为 66 a). 年代结果表明, WX42A 样品生长

时段处于 17644~12758 a BP 的末次冰消期. 我们采

用线性内插法建立了该石笋研究层段内的年代模型

(图 2). WX42A 石笋在 331.5 mm (17644 a BP)~48.5 

mm (13904 a BP)之间沉积速率的变化幅度较小(平均

沉积速率约为 0.076 mm/a), 可是分别在 247.5 mm 

(16484 a BP)~203.5 mm (15996 a BP)和 203.5 mm 

(15996 a BP)~181 mm (15659 a BP)之间出现了沉积

速率的增加和降低. 在 48.5 mm (13904 a BP)~18.5 

mm (12758 a BP)之间, 沉积速率大幅度降低, 并且

在 47 和 26.5 mm 处分别出现了两个持续时间约为 80

和 220 a 的沉积间隙, 可能与洞穴滴水的减少有关.

表 1  万象洞石笋 WX42A 的 MC-ICP-MS 铀系测年结果 a) 

样品编号 距离/mm 
238U 

(×10−9) 

232Th 
(×10−12) 

δ 
234U 

测量值 

230Th/238U 
活度比 

230Th 年龄/a 

未校正 

230Th 年龄/a BP 

校正年龄 
WX42A-1 18.5 3574±6 1802±46 1132±2 0.2384±0.0009 12819±50 12758±50 
WX42A-2 26.2 2535±9 20990±93 1176±5 0.2538±0.0014 13400±90  13236±100 

WX42A-3 26.8 3072±5  855±50 1184±2 0.2557±0.0010 13450±60 13396±60 

WX42A-4 46.5 2567±5 1413±64 1205±3 0.2648±0.0012 13810±70 13749±70 

WX42A-5 48.5 2809±5 9877±56 1200±2 0.2676±0.0010 14004±56 13904±61 

WX42A-6 145 5059±9 5508±48 1237±2 0.2954±0.0010 15271±55 15203±56 

WX42A-7 181 2746±5 2093±39 1199±3 0.2985±0.0011 15727±65 15659±66 

WX42A-8 203.5 2784±5 1115±35 1177±3 0.3013±0.0010 16055±63 15996±63 

WX42A-9 247.5 3450±6 2862±36 1210±3 0.3147±0.0011 16550±63 16484±64 

WX42A-10 331.5 3369±6 6121±33 1174±3   0.33±0.0010 17722±64 17644±65 

a) λ230=9.1577×10−6 a−1, λ 234=2.8263×10−6 a−1, λ 238 =1.55125×10−10 a−1. δ 
234U=([234U/238U]活度比−1)×1000. δ 234U 初始值根据 230Th 年龄(T)

计算获得, 即δ 234U初始值= δ 
234U测量值×eλ234×T, 230Th 年龄的校正值是假设初始 230Th/232Th 原子比为(4.4±2.2)×10−6 
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图 2  万象洞石笋 WX42A 的年代模式和沉积速率分布图 
虚线指示了间隙-1 和间隙-2 的持续时间 

2.2  WX42A 的密度结果 

图 3 呈现了两种方法所描述的石笋样品高分辨

率密度测试结果随时间的变化序列(密度指数和块状

密度的分辨率分别是 16 和 87 a). 密度指数曲线与块

状密度曲线两者基本上都显示出一致的变化趋势 , 

并以 14800 a BP 为界分为 2 阶段(Ⅰ和Ⅱ), 表明我们

通过两种不同方法获得的密度曲线可以真实准确地

反映石笋密度的变化状况. 在 17644~14800 a BP 期

间的第Ⅱ阶段, 密度指数和块状密度都显示了低值, 

变化范围分别是 10~34 个/mm(平均值为 20 个/mm)和

2.4~3.7 g/cm3( 平 均 值 为 2.8 g/cm3); 而 在 14800~ 

12758 a BP 期间(Ⅰ阶段), 它们分别在 20~44 个/mm 

(平均值为 32 个/mm)和 2.6~4.7 g/cm3 (平均值为 3.3 

g/cm3)之间变化, 且密度平均值较高. 

密度指数曲线自 LGM 以来, WX42A 在整个生长

时段内清晰的显示出 7 个明显的密度增加峰值. 它们

的时代主要集中在 17070, 16540, 15940, 15420, 14500, 

14010 和 12940 a BP 左右; 同样地, 块状密度曲线也

显示 7 个明显的峰值, 但是它们峰值的中心年代与密

度指数曲线略有差异 , 可能由于块状密度分辨率较

低, 每个数据的跨时较大所造成. 

3  石笋密度的气候与环境含义 

如上所述 , 水体流动性和碳酸氢钙溶液的过饱

和度是石笋密度变化的主要因素. 可是, 它们直接受

多种环境因素的影响, 如降水量、温度、洞穴上覆土

壤类型及植被的变化等都会造成洞穴滴水的过饱和

度和结晶核多少的变化 , 而洞穴上覆土层及植被以

及下渗水通道的变化则会影响水体中杂质物质及微

量元素的含量从而可改变石笋形成过程中结晶状况 

 

图 3  万象洞石笋 WX42A 的密度记录和 230Th 年龄及误差范围 
图中两条阴影标示了 WX42A 顶部的两个沉积间断 
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和包裹体的形成, 进而影响石笋的密度[13,21,28~34]. 因

此 , 过去石笋形成环境的变化将会导致石笋密度随

过去时间的变化. 

3.1  环境温度对石笋密度的影响 

洞穴温度一般与当地的年平均温度密切相关 [1]. 

碳酸钙在酸性-弱酸性水中的溶解度随温度升高而降

低, 所以当外界温度发生快速变化时, 将会造成由于

洞穴滴水碳酸氢钙过饱和度不同而发生沉积状况的

改变 . 石笋生长模拟实验表明 [29], 碳酸氢钙溶液温

度越低, 基底温度越高, 溶液过饱和度将会越高, 碳

酸钙的生长速率就越快 , 越容易形成规则的斜方六

面体且排列紧密的晶体, 使得石笋的密度增大. 

3.2  微量元素对石笋密度的影响 

在石笋沉积过程中 , 洞穴滴水的化学性质以及

大气二氧化碳分压变化也会导致洞穴沉积物中微量

元素的含量发生变化[13,30,31]. 例如, 锌含量与钙含量

呈负相关关系 , 方解石中锌含量在石笋亮色区域中

低而在暗色区域中高 [32], 同时锌含量增加会导致石

笋变得更粗糙、疏松并含有更多孔隙 [33]. 实验表明, 

锌含量随水溶液中氯离子的增加而增加 , 在晶格中

的排列与大离子 Sr2+和 Ba2+模式相同[32]. 因此, 降水

减少时, 洞穴上覆土壤中水含量减少, 盐分得不到足

够的稀释, 使得洞穴滴水中氯离子含量增加, 洞穴沉

积物中锌离子含量也随之增加 , 造成石笋密度的降

低. 同时, 在石笋样品颜色较深部分的铁含量增加也

可明显导致石笋密度的降低[34]. 总之, 降水减少, 微

量元素含量增加, 导致石笋密度的降低.  

3.3  杂质及包裹体对石笋密度的影响 

通过显微镜对以色列 Soreg 洞石笋岩石学特征

全面分析以及与同位素系列的对比发现 [28,35], 末次

冰期与随后间冰期的石笋沉积结构有显著差别 . 石

笋δ 
18O 相对稳定阶段出现在由平行消光并具有优势

方位(垂直生长微层理)的方解石晶体组成的石笋浅

色纹层部分, 且碎屑物质含量<0.1%; 当δ 
18O 出现短

时间尺度波动时, 石笋颜色加深, 碎屑物质增加, 以

随机分布的等轴的小晶体为主 , 碎屑物质及氧化物

含量高达 0.5%, 使得石笋透明度显著下降, 杂质及

包裹体含量增加, 石笋密度降低. 

3.4  洞穴上覆植被和土壤变化对石笋密度的影响 

温度升高, 降水量增大, 洞穴上覆植被和土壤发

育将得到改善 [36,37]. 这样大气降水在洞穴上覆土壤

层中的滞留时间增加, 生物活动的加强, 土壤 CO2 分

压增加, 土壤水的 pH 降低[37~40], 使得土壤水溶解碳

酸钙的能力大大加强 , 为洞穴内次生碳酸盐的形成

提供了过饱和度较高、且携带丰富凝结核的下渗水

源, 形成晶体排列规则、晶体较小、杂质和空隙较少

的密度较大的石笋. 反之亦然. 

总之 , 石笋密度的差异与洞穴外部环境因素密

切相关 , 通过石笋密度的研究我可以提取与石笋生

长过程有关的过去气候变化的信息. 

4  WX42A 密度时间序列与亚洲季风强度

变化的关系 

为了进一步验证万象洞石笋密度与环境因素的

关系, 我们把 WX42A 密度时间序列与反映亚洲季风

强度变化的葫芦洞/董哥洞石笋δ 
18O 记录[4,5,8]进行了

比较(图 4). 发现 WX42A 密度时间序列在长时间尺

度上与季风强度的变化趋势非常一致 , 说明万象洞

石笋密度的差异受控于亚洲季风强度的变化 . 在末

次冰消期内, 17644~12758 a BP, 石笋 WX42A 密度逐

渐增大, 这种趋势与北半球夏季太阳辐射强度 [41]变

化一致 , 也与反映热带辐合带(ITCZ)位置变化的委

内瑞拉北部 Cariaco Basin 反照率记录相似[42], 支持

亚洲季风受控于热带辐合带 (ITCZ)位置变化的观

点[5,7,8]. 特别在 B/A 转换时, 石笋密度的逐渐增大紧

密地匹配于季风强度的逐渐加强(图 4). 可是, 在以

14800 a BP 为界的 WX42A 密度时间序列 2 个明显变

化阶段中(图 3 和 4), 石笋密度与葫芦洞石笋δ 
18O 记

录在峰谷关系上表现出不同的对应关系, 14800 a BP

之后的第Ⅰ阶段中表现为相反的负相关关系 , 即石

笋密度的增大对应于偏负的葫芦洞石笋δ 
18O 值, 而

在 14800 a BP 前的第Ⅱ阶段中则表现为石笋密度的

峰值对应于偏正的葫芦洞石笋δ 
18O 值. 通过计算万

象洞石笋密度指数与葫芦洞 H82 石笋δ 
18O 的相关系

数, 也显示石笋密度在 14800~12758 a BP 期间(Ⅰ)内

在短时间尺度上与葫芦洞石笋δ 
18O 呈现出负相关关

系(r=0.214, n=98, P=0.05), 而在 17644~14800 a BP

期间(Ⅱ), 总体上相对低密度的石笋沉积却显示出正

相关关系(r=0.264, n=208, P=0.01), 与 2 条曲线
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图 4  万象洞石笋 WX42A 密度记录与葫芦/董哥洞石笋δ 
18O 记录的对比 

上下两条曲线分别为万象洞石笋 WX42A 密度指数记录和葫芦洞石笋 H82(长记录)以及董哥洞石笋 D4(短记录)δ 
18O 记录[8]; 垂直虚线标出了万

象洞石笋密度指数与葫芦洞石笋δ 
18O[4,5]记录正/负相关的界限, 较长的阴影区标出了 H-1 冷事件的持续时间, 两条短阴影标示了 WX42A 顶部

的两个沉积间断 

峰谷对应关系相一致. 

阶段Ⅱ(17644~14800 a BP), 石笋密度偏低(图 3

和 4), 总体上与偏正的石笋δ 
18O 时期相对应(图 4), 

并在 16284 a BP (230 mm)~15266 a BP (150 mm)期间

沉积了孔隙比较发育的石笋(图 1), 处于季风减弱期. 

这是由季风减弱和降水量减少造成洞穴滴水速率降

低、结晶核减少和晶体增大、生物活动强度减弱和土

壤 CO2 分压降低、碎屑杂质物质增多, 导致石笋密度

降低的结果[21,28,37~39]. 可是这一时期密度指数在短时

间尺度上与葫芦洞石笋δ 
18O 记录[4,5]正相关, 即增加

的密度对应于偏重的δ 
18O 值, 与总体趋势相反. 这

种关系可以用温度的突然降低或升高 , 造成石笋密

度的增大或减小解释. 在这个时期, 高纬北大西洋地

区温度变化超过了太阳辐射所驱动的季风强度变化

的影响 [43], 温度主宰着这个时期万象洞石笋密度的

变化, 而且出现突发性降温事件(H-1). 因此, 环境温

度的突然降低 , 使得少量下渗水在低温下溶解的碳

酸氢钙浓度升高 , 由于万象洞良好的封闭性导致洞

穴温度在短时间内仍然处于恒温状态 , 在环境温度

显著降低时洞穴内温度将相对保持较高温度 , 从而

使得溶液过饱和度升高 , 有利于形成晶体规则紧密

排列且密度较大的石笋矿物 [21]. 其中最典型的是大

约发生在 16100~15570 a BP 之间(持续约 530 a)的

WX42A 石笋样品孔隙明显减少, 颜色变深且质地更加

致密, 密度指数显著增大, 与葫芦洞石笋δ 
18O 记录

正相关, 是北大西洋 H-1 剧烈降温事件的气候信号跨

越西风带沿近地表快速传播到亚洲季风区 [44], 引起

万象洞地区的快速降温, 从而造成石笋密度的增大.  

阶段Ⅰ(14480~12758 a BP), 石笋整体密度明显

大于阶段Ⅱ(图 3 和 4), 可能是对石笋密度控制因素

发生重大变化的反映. 

一般情况下 , 快速流动的饱和碳酸盐水能够形

成等轴随机分布的方解石晶体 , 由于流动较快的水

能够携带更多的土壤黏土颗粒和碎屑氧化物 , 容易

产生大量的结晶核 ; 相反地 , 在低滴水速率的条件

下, 结晶核较少, 晶体能够得到较好的生长空间, 发

育完全, 同时水流缓慢, 携带的土壤微粒较弱, 因此

石笋中的黏土物质含量较低. 即水动力较小时, 由厚

的、粗粒晶体、浅色的和具有优势方位的方解石组成, 

而且具优势方位的大晶体被微米级晶体组成的薄层

所分隔[28].  

该时期洞穴滴水流动性增加 , 碳酸钙结晶核增
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多, 单个方解石晶体变小, 且晶形规则[21], 可能是造

成石笋密度增大的原因. 而且, 这一时期明显的石笋

密度变化与葫芦洞石笋δ 
18O 记录的负相关关系(图 4), 

说明北半球气候进入 B/A 暖期后, 亚洲季风增强、温

度升高、降水量增大、地表生物活动增强, 有利于高

密度石笋的生长. 同时, 这一时段内, WX42A 石笋密

度指数也表现出更为强烈的短时间尺度上的波动 , 

出现了持续时间较短并集中在 14550, 14320, 14130, 

13710, 13460, 13120 a BP 左右的 6 个密度较小的时

期, 其中集中在 14320, 14130 和 13120 a BP 左右的 3

个密度低值期分别对应于格陵兰 GISP2 冰芯δ 
18O 记

录[22]中的 IBCP, OD 和 IACP. 除了 IBCP 以外, OD 和

IACP 在葫芦洞[4,5]、董哥洞[8]石笋记录中均能找到δ 
18O

变重的时期 , 说明石笋密度的差异在短时间尺度上

也灵敏的记录亚洲季风强度的变化. 

5  结论 

在 17644~12758 a BP 之间生长于季风边缘区黄

土高原西部的万象洞石笋密度的变化详细地记录了

末次冰消期亚洲季风强度的变迁 . 在长时间尺度上 

它与反映亚洲季风强度变化的石笋δ 
18O 记录的变化

趋势非常一致, 显示出季风强度增强/减弱(δ 
18O 值

偏轻 /偏重), 石笋密度随之增大 /减小的特征 , 与降

水量、温度、地表生物活动强度密切相关; 同时短

时间尺度上石笋密度的降低和一些季风减弱事件也

有良好的相关性, 如 IACP, OD 和 IBCP, 是季风减

弱、降水量减少造成洞穴滴水速率降低、结晶核减

少和晶体增大、生物活动强度减弱和土壤 CO2 分压

降低、碎屑杂质物质增多的反映 . 而且当环境温度

发生突然变化时 , 它将主导石笋密度的变化 , 这种

情况主要发生在季风极端减弱、降水量大幅度减少

和生物活动强度减弱时期, 如在北大西洋 H-1 事件

发生时 , 环境温度突然降低 , 石笋密度却突然增大 , 

这是由温度的突然降低并使得少量下渗水在低温

下溶解的碳酸氢钙浓度升高、溶液过饱和度升高而

形成晶体规则紧密排列且密度较大的石笋矿物所

造成的. 

因此, 过去石笋密度随着时间的波动, 灵敏的记

录了石笋生长的历史和外界环境的变化 , 可以成为

过去气候变化研究的有潜力的替代指标. 
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