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第四纪冰期循环 40 ka周期的一种解释以及模拟尝试 
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摘要  越来越多的资料证实 , 从第四纪和第三纪晚期到大约 900 ka 前的中更新世转变前(MPT, 
mid-Pleistocene transition), 北半球冰期变化周期为 40 ka, MPT之后转变为 100 ka. 一般作为外强迫来解
释冰期间冰期循环的北半球中高纬度夏季太阳辐射变化是由地球轨道进动控制的, 但其主要周期是  
20 ka, 这和实际的冰期间冰期循环的周期不相符. 定义了一个能量指标 C 和响应阈值 Ct, 前者表示外
部辐射能量的供给大小, 后者代表了气候系统的整体响应. C 与 Ct 的大小关系决定冰原融化或者积累, 
控制间冰期的开始和结束的时间, 并决定冰期循环的周期. 基于能量阈值假设, 从一个概念模式出发对
冰期循环周期和控制因子进行了模拟试验. 结果显示, 能量指标 C和阈值 Ct 不仅能够解释中更新世转
变之前冰期的 40 ka周期变化, 也能够部分地解释MPT之后冰期的准 100 ka周期变化, 其中 40 ka是冰
期循环的基本周期, 从而揭示了MPT前后气候系统变化和周期演变的内在连续性.  
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从 19 世纪开始, 许多科学家就意识到地球轨道
参数变化引起的太阳辐射量的长期变化是导致地球

冰期间冰期循环的一个重要因素[1~3]. 20 世纪初, 南
斯拉夫科学家 Milankovitch 精确地计算了天文地球
轨道参数, 阐述了太阳辐射变化与冰期循环的关系, 
从而形成了“Milankovitch”理论 [4]. 其后随着深海勘
探技术的发展 , 经过频谱分析的深海氧同位素资料
清楚地显示了冰期循环的周期都是与地球轨道参数

的变化周期(19, 23, 41, 100 ka)相对应的[5~7], 因此证
明了地球轨道参数(偏心率, 黄赤交角和进动)对于冰
期间冰期循环起着决定性作用.  

随着大量时间更长质量更高的氧同位素记录的

获取 , 人们发现在过去很长一段时间里北半球冰期
循环的 40 ka周期是最主要的, 而 100和 20 ka周期
是次要的 . Raymo 和 Nisancioglu[8]针对深海钻孔

DSDP607 站点, 用古地磁方法得到了不受天文轨道
参数调谐影响的时间尺度并对δ 18O 资料进行了谱分
析, 发现在大约 0.8 Ma以前, 冰原体积变化的主要周
期是 40 ka, 而 100 ka的周期只是在 0.8 Ma之后才出
现. 此外, 能量谱中 40 ka周期居于主要地位, 23 ka
的进动周期和 100 ka 的偏心率周期都很小. 不仅是
DSDP607, 由古地磁记录或轨道调谐方法获得的其
他站点的δ 18O 能量谱也都存在相似的特征. Lisiecki
和 Raymo[9]对分布在大西洋、太平洋以及印度洋不同

位置和深度、时间最早可上溯到 5.3 Ma前的 57个站
点深海氧同位素进行整理对比分析后也发现, 40 ka
周期是非常明显和连续的, 而 23 ka的周期是十分微
弱的. 取自南极 Vostok 冰芯的氘[10,11]和根据浮游生

物有孔虫和烯酮测量得到的北大西洋海表面温

度[12,13]也证实了 40 ka 周期的突出地位. 由此可见, 
“40 ka问题”是十分重要和值得探讨的.  

迄今为止, 很多研究工作试图解释和模拟“100 
ka 问题”, 但针对 40 ka 周期问题的研究十分有限. 
Raymo 和 Nisancioglu[8]提出夏季高低纬度之间的辐

射梯度是驱动冰期循环并产生 40 ka 周期的原因 . 
Loutre 等人[14]也提出以年平均辐射及其梯度作为外

强迫来解释 40 ka 周期. 他们指出, 黄赤交角决定了
高低纬度之间的热量差异, 控制大气纬向平均热量、
水汽和潜热的径向输送, 从而在 Milankovitch时间尺
度上影响高纬度地区气候和冰原体积的变化 . 但是
一些用模式研究辐射梯度作用的研究人员发现 , 对
于冰期的质量平衡 , 局地辐射是比辐射梯度更重要
的控制因子 [15]. 因为虽然辐射梯度避免了使用单一
敏感区的辐射来解释触发机制 [16], 但是它的实际作
用机制并不清楚.  

长时间以来, 诸多学者按照“Milankovitch”理论
将北半球夏季中高纬度局地的太阳辐射强度作为外

部强迫来解释冰期间冰期循环的周期变化 [17]. 一方
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面将这种局地的辐射强度作为外强迫有其合理性 , 
它确实与冰期循环存在一定的关系 . 因为夏季辐射
减小使得冰雪长期不易融化 , 进而在反照率与温度
的正反馈作用下触发冰期的开始 . 同时冷夏通常伴
随着暖冬, 暖冬的温度-水汽反馈作用有利于冬季冰
雪的积累 . 这两者共同作用可以作为夏季辐射强度
外强迫的一个符合逻辑和物理机制的解释[18]. 另外, 
SPECMAP 年代序列中冰期循环的终止线也和北纬
65°夏季的太阳辐射强度密切相关 [19,20](唯一的例外
发生在 12 阶段到 11 阶段的转变, 这时北纬 65°夏季
太阳辐射强度较小, 即所谓的 11 阶段问题[20,21]), 这
一结论已经得到放射性方法 [22]和其他定年模式 [9]的

有力支持. 另一方面, 由于北半球中高纬度夏季太阳
辐射强度主要受轨道进动控制 , 其周期主要位于与
进动周期有关的 23和 19 ka时间域. 如果气候系统和
冰原体积变化对中高纬度夏季太阳辐射强度的响应

是线性的, 那么各种气候记录中应该有很强的 20 ka
周期特征 , 但在实际的资料记录中并没有发现这样
的信号 [23,24]. 因此基于高纬度局地辐射强迫的简单
模式存在缺陷 , 必须考虑其他响应机制才可能合理
地解释实际的冰期循环周期 , 比如复杂的反照率机
制[25]、海冰机制[26~28]、二氧化碳机制[26,29]等. 但是, 
如果模式中包含了许多非辐射响应机制和参数 , 又
可能使得这些复杂机制作用本身难以验证 , 同时太
阳辐射外强迫作用也成了次要因素 , 从而难以确定
其是否与真实的气候系统及其响应过程相符合.  

北半球中高纬度夏季太阳辐射强度是一个重要
的外强迫因子 , 同时季节的长度也是应该考虑的因
素[17,30]. 本文提出冰期循环是受外辐射强迫 C的控制, 
能量 C 是综合考虑了辐射强度和辐射时间后计算得
到的辐射能量 . 气候系统对辐射外强迫的状态响应
由能量阈值 Ct 表征, 它确定间冰期的开始和结束. 
当 C大于 Ct时, 冰原融化, 气候进入间冰期状态; 当
C小于 Ct时, 冰原增长, 气候进入冰期状态. 本文基
于该思想建立了一个理论模式 , 该模式可以较好地
解释包括第四纪在内的过去 2600 ka的冰期循环及其
周期 . 用该模式进行的初步试验结果显示模拟得到
的间冰期的起迄时间与实际资料基本吻合. 本文使用
的ODP677站点 2600 ka来的深海氧同位素资料及其定
年模式[31,32]也得到了最新 LR04定年模式的验证[9].  

1  冰期循环的 40 ka和准 100 ka周期 
根据深海氧同位素的记录 , 北半球大陆冰原大

约在 2.7Ma BP前后形成[33]. 约 1000 ka前冰期循环
的周期发生了变化 [34~36], 这次变化称为中更新世转
变(MPT, mid-Pleistocene transition). 在MPT之前, 冰
期循环周期为 40 ka, 与黄赤交角的变化周期相吻合; 
而在MPT之后, 周期转变为约 100 ka, 这和轨道偏心
率的周期相对应. 但是, 轨道偏心率的微小变化所产
生的直接辐射强迫并不足以产生显著的气候变化[20]. 
另外, 100 ka周期只出现在过去大约 1000 ka中, 在这
样短的时间内难以对其进行严格有效的时间序列和

周期分析[37].   
如图 1所示, 1000 ka来 ODP677站点δ 18O资料[31]

的傅里叶变换时频分析[38]结果表明, “100 ka周期”并
不是严格的 100 ka周期, 而是在大约 80~120 ka之间
变化的“准 100 ka”周期, 与此同时 40 ka周期依然存
在. Raymo[22]的结果也证实了这一点. 从 2600 ka 以
来的 ODP677 站点δ 18O 同位素短时傅里叶时频分析
结果可以看到整个时间域中一直存在着 40 ka周期以
及 MPT之后出现的准 100 ka周期, 而 23 ka周期在
整个时间域中都很弱(图 2). 能量谱表明, 40 ka周期
最强并相当集中, 而 100 ka 周期则存在于比较宽的
范围中, 因此所谓的“100 ka 周期”实际上应该是“准
100 ka周期”. 

2  控制冰期循环的辐射能量 C和 40 ka周
期  

如前所述 , 北半球夏季的辐射强度是控制冰原
融化和冰期循环的因子之一; 此外, 冰原的积累和消
融是与季节密切相关的. 根据已有的发现, 地质史上
绝大部分冰原变化主要出现在北半球. 因此北半球
的夏季是冰原消融的季节 , 而冬季是冰原增长的季
节, 冰原的增长期和消融期, 即气候态是处于冰期还
是间冰期取决于消融和增长作用的相对大小 . 影响
冰原消融的因素有 2个: 一是传统上作为外强迫的北
半球夏季中高纬度的太阳辐射强度, 太阳辐射越强, 
单位时间供给的能量越多; 二是夏季的持续时间, 夏
季持续时间越长, 能量供给越多. 影响冰原增长的因
素也有 2 个, 即冬季的辐射强度和持续时间, 单位时
间的冬季辐射量越多, 引起的蒸发降水越多, 冰原增
长得越快; 冬季的持续时间越长 , 冰原增长得越多. 
综上所述 , 决定冰原增长期或消融期的物理量可以
定义为  
 ,C Is ts Iw tw= ⋅ − ⋅  (1)
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图 1  1000 ka以来 ODP677站点δ 18O同位素的短时傅里叶时频分析 

时间序列已经插值到等距的 1 ka间隔. (a) 归一化的δ 18O时间序列; (b) 时间序列对应的对数坐标的能量谱密度; (c) 时间序列对应的傅里叶时频
分析图. 图中 Lh表示时频分析所采用的窗函数大小的一半, Nf表示 Nyquist采样频率, Thld=5%表示略去能量谱中 0.05以下的成分. 从时频分析
图上可以看到 40 ka周期存在于整个时间域, 在能量密度谱上 40 ka周期对应的极大值以及 100 ka周期附近频谱较宽的极大值很明显, 而 23 ka

周期对应的极大值却比较小 

 
图 2  2600 ka以来同位素δ 18O的傅里叶时频分析图 

(a) 归一化的δ 18O时间序列; (b) 时间序列对应的对数坐标的能量谱密度; (c) 时间序列对应的傅里叶时频分析图. 可以看到 MPT之前的 40 ka
周期和MPT开始后的准 100 ka周期. 值得注意的是, 在MPT之后 40 ka周期仍然存在, 而 23 ka周期在整个时间域中都很弱. 在能量谱上, 40 ka

周期对应的极大值非常突出并且相当集中, 而 100 ka周期对应的极大值分布于很宽的频谱范围中 
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其中, Is 是北半球夏季中高纬度的辐射强度, 由夏至
时北纬 65°的辐射能量密度来表示. ts 是北半球夏季
的持续时间, 由地球在公转轨道上夏至前后各 15°(大
约一个月时间)之间运行的时间来表示. 同样, 北半
球冬季的辐射强度 Iw 由冬至时北纬 65°的辐射能量
密度来表征 , 虽然冬季高纬度辐射的气候意义尚不
十分明确[14]. 北半球冬季的持续时间 tw 由地球在公
转轨道上冬至前后各 15°之间运行的时间来表示 . 
Is ts⋅ 表示可以使冰原融化的能量 , 而 Iw tw⋅ 表示冰

原增长期间的能量. 因此物理量 C 具有单位面积能
量的量纲 , 它表示地球系统在整个季节循环中接收
到的外部辐射能量的大小 . 这个值的变化与地球轨
道参数的变化有关, 对于随时间变化的轨道参数, 可
以计算出时间序列 C(t). 假设地球气候系统整体存在
阈值响应和对应的不同状态, 当 C 大于某个阈值时, 
则表示辐射能量足以使得气候系统整体状态发生转

换而进入间冰期, 冰原融化; 否则, 气候状态只能处
于冰原自然增长的冰期.   

根据地球公转轨道方程, 地球距太阳的距离 r可
由下式计算:  

 2 1[ (1 )] (1 cos ) ,r a e e ν −= − × +  (2) 
其中, a是地球公转轨道的半长轴, e是偏心率, v是真
近日点角(true anomaly), 是由近日点起算逆时针到
地球所在位置经过的角度.  

地球轨道参数偏心率 e, 黄赤交角 o, 进动角ω 可
由 Laskar 等人[39]提供的方法计算得到. 于是夏至时北
纬 65°太阳辐射强度可以表示为(假设太阳常数不变) 

 
2

2 2
[1 cos(270 )] cos(65 ),

[ (1 )]
eIs o

a e
ω+ −

∝ ⋅ −
−

 (3) 

考虑到 e很小(0~0.06), 忽略 e的二阶项, 则有 
 [1 2 cos(270 )] cos(65 ),Is e oω∝ + − ⋅ −  (4) 
同样, 在冬至时北纬 65°太阳辐射强度可以表示为 
 [1 2 cos(90 )] cos(65 ).Iw e oω∝ + − ⋅ +  (5) 

根据万有引力定律, 
2

sun
2

M VG
rr

= , 地球的公转

速度 1/V r∝ , 而地球单位时间内在公转轨道上经
过的距离 d dS r ν∝ , 因此地球在公转轨道上运行单
位距离需要的时间为  

 
3 3
2 2dd d (1 cos ) dSt r e

V
ν ν ν

−
= = ∝ + , (6) 

在夏至附近, 3/ 2d [1 cos(270 )] dt e ω ν−∝ + − , 对其前后
各 15°的范围进行数值积分, 得到代表夏季持续时间的

特征量 ts. 在冬至附近, 3/ 2d [1 cos(90 )] dt e ω ν−∝ + − , 
同样对其前后各 15°的范围进行数值积分, 可得到冬
季持续时间的特征量 tw. 这样根据轨道参数计算得
到 Is, ts, Iw, tw的时间序列, 其中 Is和 ts反位相, ts
和 tw反位相. 

根据上述公式计算得到的 Is 和 C 的时间序列如
图 3(a)和图 4(a)所示. 分别对它们做周期分析可以发
现, 北纬 65°夏至辐射强度 Is的周期主要集中在与进
动有关的区域, 即 23和 19 ka周期, 而 41 ka的周期
很弱(图 3(b)), 同时由于受到偏心率明显的调幅作
用[40], 辐射强度的振幅变化较大. 而考虑了夏季和冬
季时间作用后的 C的 40 ka周期显著增强, 成为最主 

 

 
 

图 3  由(4)式计算得到的 2600 ka以来北纬 65°夏至辐射强度 Is时间序列及其傅里叶功率谱 
(a) 北纬 65°夏至辐射强度 Is相对值的时间序列; (b) 北纬 65°夏至辐射强度 Is的傅里叶功率谱. 可以看到, 传统上作为辐射强迫的北半球夏季中

高纬度太阳辐射强度由于受进动控制, 其主要周期位于 23和 19 ka, 而可以和冰期循环对应的 40 ka周期信号却很弱 
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图 4  由(1)式计算得到的 2600 ka以来能量 C的时间序列及其傅里叶功率谱 
(a) 能量 C 相对值的时间序列; (b)能量 C 的傅里叶功率谱. 可以看到, 在辐射强度的基础上考虑了季节时间之后, C的周期与黄赤交角的周期相

吻合, 主要周期位于 40 ka 

 
要的周期 , 而且该辐射能量的振幅变化较小 , 如图
4(a)和(b)所示. 

由于与太阳辐射变化有关的进动总是与轨道偏
心率联系在一起的 , 北半球中高纬度夏季辐射强度
极大时也是地球距离太阳最近时 , 此时因地球公转
速度较快, 夏季的时间偏短, 两者的作用相抵消, 进
动的作用很小因而黄赤交角的效应就十分突出 , 这
正是能量 C 的主周期与黄赤交角变化周期一致的原
因. 同样, “11 阶段问题”也可以用该假设来解释: 因
为虽然在这个从冰期(12阶段)到间冰期(11阶段)的转
变时期(大约 420 ka BP附近)地球公转轨道十分接近
圆形, 夏季太阳辐射强度 Is很小(图 3(a)), 按传统的
观点不足以引发间冰期 , 但是由于这时夏季的持续
时间较长, 能量 C 并不小(图 4(a)), 因此可以触发间
冰期的开始. 

3  模式和敏感性试验 
冰期和间冰期的不对称性 [28]表明 , 气候系统在

这两个时期对太阳辐射强迫的响应是不同的 , 因此
本文对冰期和间冰期两种气候态分别采用不同的模

式进行模拟. 当能量 C 低于阈值 Ct 时, 气候状态处
于冰期, 冰期中冰原体积由冰期模式模拟; 当能量 C
超过这个阈值 Ct 时, 则表示外部的能量强迫足够多, 
气候由冰期进入间冰期 , 间冰期中冰原体积的变化
由间冰期模式模拟.  

冰 期 冰 原 体 积 的 增 长 采 用 Ashkenazy 和

Tziperman[28]的概念模式中的冰期模式:  

 0 0
d ( ),
d i M
V p k V S S I t
t

= − − −  (7) 

其中 0p 是当冰原完全融化时(即 0V = )的增长率, ik
是冰原的增长率常数. 0 ip k V− 是不考虑太阳辐射时
的增长率, 它符合温度和降水的反馈关系, 即当冰原
增长后反照率增大, 使得温度降低, 从而使蒸发降水
减少, 冰原的积累速度也减小. 0 ( )MS S I t+ 是夏季高
纬度地区太阳辐射的融化作用, 其中 ( )I t 是北纬 65°
夏至时的归一化太阳辐射强度, MS 是一个常数. 选择

0p = 2.8(单位 106 km3·ka−1), ik = 0.025(单位 ka−1), 0S  
= 1.5(单位 106 km3·ka−1), MS = 0.8(单位 106 km3·ka−1), 
这些参数接近文献[27, 28]中的取值. 冰原的增长是
一个自然过程 , 在假设没有太阳辐射和其他扰动强
迫作用的情况下 , 冰原的最终体积为 p0/ki=112×
106km3 (图 5), 这个值接近北半球陆地完全被冰川覆
盖时的冰原体积(假设冰原的平均厚度为 1 km).  

气候系统处于间冰期时冰原消融 , 融化过程中
产生的淡水 [41~43], 以及二氧化碳含量的变化和南半
球海洋状况变化均可能对间冰期的启动和进程起重

要作用 [26,44], 使得间冰期过程的物理机制和特征完
全不同于冰期, 呈现出快速线性变化的特点. 间冰期
冰原体积的变化采用如下模式模拟:  

 d
d d
V k
t

= − , (8) 

即冰原的融化速度是一个常数, 这是根据δ 18O 同位
素资料进行统计得到的近似规律. 根据 ODP677站点
的记录 , 该融化速度在 MPT 之前约为 1.5×106 
km3·ka−1 (0.048 VS , 1 VS = 106m3s−1), 在 MPT之后约
为 2.5×106 km3·ka−1 (0.079 VS ). 当经过一段时间之
后 C 低于 Ct 时, 冰原重新开始增长, 地球气候将进
入下一个冰期. 
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图 5  p0=2.8×106 km3·ka−1, ki=0.025 ka−1, 不考虑太阳辐
射强迫和其他扰动作用(包括海冰作用等)模式模拟的冰体

积演化序列 
冰原的增长是一个自然过程, 在经过一段快速增长的时期后, 气候将

进入一个稳定的寒冷期(诸如一些远日行星和卫星) 

 
对不同的阈值 Ct 进行敏感性模拟试验可以得到

不同的模拟结果: (ⅰ) 阈值 Ct 的大小决定间冰期的
开始时间和持续时间, 此外能量 C 的幅值随时间发
生的变化会影响不同时段冰期循环的周期; (ⅱ) 阈
值 Ct 减小时, 冰期的持续时间变短, 冰体积近似于
线性增长. 间冰期开始时间提前, 持续时间变长, 冰
原的融化量增加, 循环的周期变短, 接近 40 ka, 这和
MPT 之前的情况类似(图 6(a)); (ⅲ) 阈值 Ct 增大时, 
冰期的持续时间变长, 冰原体积增长越来越缓慢, 增
长率呈指数形式减小; 间冰期的开始时间推迟, 持续
时间缩短, 循环的周期变长, 可能出现大于 40 ka 的
周期 , 这和 MPT 之后的情况有相同之处(图  6(b));  
(ⅳ) 除阈值 Ct 之外, 模式中的其他参数不影响间冰
期的开始时间和持续时间, 如 0p 和 ik 只能改变冰期
冰原的增长速度和形式, dk 只会改变间冰期冰原的
融化速度. 所以只要阈值 Ct 确定, 间冰期的开始和
结束时间便随之确定. 由于能量 C 的振幅随时间的
变化较小, 因此只要阈值 Ct 在一定范围内, 模拟得
到的 40 ka周期的冰期循环都是稳定的. 

4  模拟结果和氧同位素资料的比较 
深海沉积钻孔获得的化石有孔虫贝壳的碳酸盐

中氧同位素成分记录了全球冰原体积或者海平面的

长期变化. 这里以 ODP677 站点的δ 
18O 资料作为参 

考, 与模式模拟得到的结果进行比较. 模式中的参数
取值如前所述, p0 = 2.8×106 km3·ka−1, ki = 0.025 ka−1, 
S0 = 1.5×106 km3·ka−1, SM = 0.8×106 km3·ka−1, kd = 1.5

×106 km3·ka−1. 根据氧同位素资料指示的实际间冰
期的持续时间, 阈值 Ct取 0.382(图 4(a)中 Ct3), 这时
模式模拟得到的冰期循环中冰原体积最大值和最小

值分别接近 50×106和 5×106 km3, 和由同位素方法
推测的实际情况相符[18,45].  

4.1  MPT之前的模拟结果和讨论 

在 MPT 之前, 模式的结果与实际资料非常吻合
(图  7), 尤其是关键的间冰期起迄时间较为接近 . 模
拟得到的间冰期都可以和氧同位素记录指示的间冰

期相对应, 稳定的 40 ka周期也十分突出, 但在 2500 
ka附近和 1800 ka附近模拟的冰期起迄时间和冰原体
积与氧同位素资料相差较大. 从 C 值的时频分析能
量谱密度图上看, 2500 ka附近对应的是 40 ka周期的
极大值, 而 1800 ka附近对应的是 40 ka周期的极小
值, 同时 20 ka周期相对较强. 这一 40 ka周期的不稳
定现象可能与这两个时段气候系统的非线性响应相

对较强有关.  

模拟结果和实际资料所指示的 MPT 之前地球系
统响应的线性特征是基本一致的 , 对当辐射能量超
过阈值时气候由冰期向间冰期的转变过程的描述也
是吻合的. 模式和实际资料得出的 40 ka周期都是非
常突出和稳定的. 
4.2  MPT之后的模拟结果和讨论 

MPT 之后, 气候系统对外强迫的阈值响应机制
发生了变化 , 对同一阈值不同的响应和调整取代了
MPT 之前的一致响应. 因此冰期循环的周期也不再
是一致的 40 ka, 冰期积累的冰体积显著增加 , 与
MPT 之前的情况存在明显的不同. 模拟结果虽然与
氧同位素资料差别较大 , 但是通过两者的比较分析
可以发现, 在MPT之后冰期循环 40 ka周期的变化痕
迹仍然可见(图  8(a)), 实际资料指示的间冰期的发生
时间正好与 2个(~80 ka)或者 3个(~120 ka)模拟间冰
期的发生时间相一致.  

从图 8(b)可以看到传统定义的循环终止线都可
以对应模拟结果中的间冰期, 而且在时间上基本吻
合. 除此之外模式所得到的其他间冰期在实际资料
上都有一定的体现, 如 1, 4, 5, 9, 10, 11在氧同位素资
料图上比较短暂, 2, 8, 12非常短暂, 3, 6, 7则几乎无
法分辨. 因此可以认为, 在MPT之后, 能量 C仍然是
气候系统的外辐射强迫. 与 MPT 之前不同的是, 气
候系统不再对阈值 Ct 做出一致的响应 , 有时响应 
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图 6  初始值 V0=20×106 km3, 不同阈值情况下模式模拟的冰原体积序列(已经过归一化处理) 
(a) Ct = 0.375(图 4(a)中 Ct1). 由于阈值 Ct很小(接近能量 C序列的平均值), 冰期持续时间较短, 间期持续时间较长, 因此冰期冰原的增长不能
平衡间冰期冰原的消融, 于是经过一段时间的调整, 冰原体积的增长速度变大以补偿间冰期消融的损失. 循环的周期为 40 ka; (b) Ct = 0.39(图
4(a)中 Ct2). 由于阈值 Ct较大, 冰期持续时间较长, 间冰期持续时间较短, 因此冰期冰原的增长远大于间冰期冰原的消融, 于是经过一段时间的 

调整, 冰原体积增大到很大值后稳定, 这样冰原体积的增长速度减小以适应间冰期消融的损失. 冰期循环的周期较长并随时间变化 
 

 
 

图 7  2600~900 ka BP氧同位素资料(ODP677)和模式模拟
结果的比较(两者都已经过归一化处理) 

δ 18O记录代表冰原体积的相对变化. 从对比结果来看, 模式较好地模
拟出了这个时段内冰期循环的变化特征以及稳定的 40 ka周期, 只是

在 2500和 1800 ka BP附近差别较大 

 
较弱, 造成间冰期的缩短, 有时响应较强, 出现持续
时间长的间冰期. 因此, 40 ka周期在 MPT之后是隐
含于气候的长期变化之中的 , 由于气候系统自身响
应机制的改变而使冰期循环周期转变为介乎 80~120 
ka之间的准 100 ka 周期, 恰好是 40 ka的倍数, 而这
正是 MPT之后 40 ka周期和准 100 ka周期同时存在
的原因.   

如果在 950 ka BP 之后再加入冰体积阈值的限 
制, 即冰期的冰原体积必须达到一定程度以后间冰
期才可以发生[22,46,47], 这样就模拟得到在 MPT 之后

与实际资料比较吻合的结果, 如图 8(c)所示. 由于能
量 C的周期为 40 ka, 因此处于冰期增长中的冰原每
40 ka就会遇到一次能量 C的极大值, 这是间冰期开
始的必要条件. 在这些极大值附近, 都有可能会触发
间冰期的开始. 在 MPT 之前, 这些能量极大值都触
发了间冰期, 而在 MPT 之后, 只有当冰原体积达到
一定值之后它们才会引发间冰期的开始 , 这可能是
由于冰原底部变化导致了冰原动力学和热力学性质
的改变[48,49]. 可以看出, 引入冰原体积阈值后, 模拟
结果出现显著的准 100 ka周期变化(图略). 这一现象
可能间接证明了 100 ka“冰量周期”[16]的作用, 反映了
MPT之后地球系统对太阳辐射强迫的非线性响应. 

5  结论 
(ⅰ) 控制冰期和间冰期循环的外强迫因子是与

冬夏季太阳辐射强度和季节持续时间都有关的辐射
能量 C, 它具有总能量的量纲, 具有明确的能量意义. 
地球气候系统存在某个阈值 Ct, 它代表气候系统对
辐射强迫的整体响应. 当能量 C 超过阈值 Ct 时, 就
会使得冰原大规模消融, 触发间冰期的开始; 当 C低
于 Ct时, 间冰期就会结束. 

(ⅱ) 冰期循环的基本周期是 40 ka周期, 这是由
能量 C 占主导地位的 40 ka 周期所决定的. 在 MPT
之前, 这个周期和冰期循环的周期吻合, 模拟结果也
和氧同位素资料较为符合 , 尤其是关键的间冰期的
起迄时间非常一致. 

(ⅲ) 在 MPT之后, 气候系统对于能量 C的响应
变得复杂和非线性, 并不是在所有能量 C 超过阈值
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Ct 的时期内都出现类似的气候变暖期, 只有那些持
续时间长的变暖期成为间冰期 , 而其他的变暖期持
续时间较短或者不明显, 但仍具有 40 ka周期的特征. 
在 80~120 ka范围内变化的准 100 ka周期就是由间冰
期和其他气候变暖期构成的, 这个范围恰好是 40 ka
周期的 2~3倍.  

致谢  感谢几位评审专家的宝贵意见和建议.  
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