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摘要  利用陇西黄土高原西南部高分辨率(100 年间隔)的塬堡黄土剖面, 讨论了末次冰期有机碳同位素
变化的控制因素. 结果发现, 该区域末次冰期以来有机碳同位素变化于−22.6‰ ~ −27.5‰之间. 与黄土
高原东部地区不同, 研究区末次间冰段有机碳显著偏负于早晚末次冰期, 偏负达 4‰. 末次冰期有机碳
同位素指示了纯C3植物对温度、降水和大气CO2浓度变化的耦合响应. 从末次冰期间冰段到盛冰期, 降
温和大气CO2浓度减少导致有机碳同位素偏正 1.5‰ ~ 2.0‰, 塬堡剖面末次冰期有机碳同位素变化主要
记录了季风降水的大幅度变化, 可以用来重建古降水, 估算出间冰段降水比盛冰期偏多 250~310 mm, 
比早末次冰期高出 100 mm. 我们的研究还发现, 塬堡黄土剖面末次冰期有机碳同位素的波动可能记录
了千年尺度季风降水的快速变化. 同时, 黄土高原有机碳同位素变化相当复杂, 不能简单将有机碳同位
素变化归结成C3/C4丰度变化而用来指示夏季风强弱.  

关键词  陇西黄土高原  末次冰期  有机碳同位素 C3植物  影响因素 

末次冰期以气候寒冷、干旱和低大气CO2浓度为

特征 . 相对干旱和低CO2浓度有利于C4植物的生长 , 
但低温则限制C4植物的发育 . 来自低纬非洲和赤道
哥伦比亚的研究表明 , 该区域末次冰期C4植物扩张
[1~3], 而来自中美洲两个湖泊末次冰期以来的同位素
则记录了相反的C4植物变化趋势

[4], 基于中国黄土有
机碳同位素(简写为δ 13Corg)研究的结果发现, 末次冰
期C4植物相对丰度降低

[5~8]. 低纬C4植物在末次冰期

的扩张被解释为对低CO2浓度或增长的干旱度, 或者
对二者的共同响应 . 中国黄土高原末次冰期C4植物

相对丰度减少普遍认为是低温或者冬季降水增加导

致的, 而冰期低的大气CO2浓度, 由于没有配套的气
候条件, 不大可能驱动C4植物的增加

[5~7]. 欧洲黄土
δ 13Corg研究结果

[9]发现, 该区域末次冰期以来一直以
C3植物占绝对优势, 末次冰期δ 13Corg偏正是C3植物本

身出于对水分胁迫和低CO2浓度的响应 , 而与C3/C4

植物相对丰度变化无关 , 并据此进行了相应的古降
水重建[10]. 可见, 不同的区域, 末次冰期植被碳同位
素对气候和环境条件的响应是不一样的.  

黄土高原黄土-古土壤δ 13Corg研究无一例外的发

现, 黄土堆积的冰期δ 13Corg偏负, 而古土壤形成的间
冰期δ 13Corg偏正

[5~8,11~14] . 前人的研究还发现, 不论
是冰期、间冰期有机碳同位素指示的C4植物相对丰 
度 [5,15], 还是现代C4植物种数

[16], 都是随温度降低和
降水减少从黄土高原东部向西部递减的 , 而末次冰 

期黄土高原东部C 4植物的相对丰度就已经相当低 
了[5], 黄土高原西部末次冰期存在C4植物的可能性不

大[14]. 在冰期和间冰期变化尺度上, 温度可能是间冰
期C4植物丰度增加而冰期C4植物丰度减少的最主要

因素 [5~7], 尽管国内外对黄土高原冰期 /间冰期尺度
δ 13Corg研究较多, 但由于缺少高分辨率的记录, 冰期
内部δ 13Corg变化过程和响应机制至今不大清楚. 本文
利用陇西黄土高原临夏塬堡黄土剖面 , 探讨末次冰
期内有机碳同位素变化过程和响应机制.  

1  区域概况与实验方法 

临夏塬堡黄土剖面(103°09′E, 35°38′N)位于陇西
黄土高原西南边缘的甘肃省临夏市(图 1), 其年均气
温 5.8℃, 年平均降水 550 mm, 且主要集中于 5~9月, 
年蒸发量约 1300 mm, 年平均相对湿度 68%, 属于温
带半干旱气候, 对应的植被是草原植被[17]. 临夏盆地
是陇西黄土高原较厚层的黄土堆积区之一 [18] , 塬堡
黄土剖面座落在大夏河 4级阶地上, 比临夏市高出约
500余米, 按照气温递减率 0.6℃/100 m推算, 剖面处
年均温约 3℃. 该剖面马兰黄土厚 30 m, 马兰黄土内
存在多层弱成壤的古土壤 [19] , 由三个大的单元组成, 
即早马兰黄土(L1L2)、间冰段古土壤(L1S1)和晚马兰
黄土(L1L1), 详细划分参考Chen等[20]. 采样剖面为塬
堡B剖面, 距Chen等[20]使用的原剖面约 1 km. 塬堡黄
土剖面马兰黄土内的黄土 -古土壤序列在陇西黄  
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图 1  研究区地理位置图 
图中给出了陇西黄土高原若干马兰黄土剖面和黄土高原东部有机碳同位素研究剖面位置 

 

土高原具有代表性[20]. 本文在以前工作的基础上, 2 
cm间隔(约 100 年)采集了剖面上部 25.72 m样品, 涵
盖部分早马兰黄土(深 21.4~25.7 m)、间冰段古土壤
(深 12.1~21.4 m)、晚马兰黄土(深 2.3~12.1 m)和全新
世古土壤(图 2). 

有机碳同位素样品首先与过量的浓度约为 10%
的盐酸进行反应去除无机碳酸盐, 将浸泡液过 120目
分样筛, 以去除植物根系等现代有机成分, 多次抽虑
至中性, 最后将样品在 70℃温度下烘干. 有机碳同位
素前处理实验采用的是静态灼烧氧化法 [22] . 制备的
CO2气体在Finigan公司生产的Dleta Plus气体质谱仪
上测量其δ 13C值. 对塬堡剖面末次冰期以来地层进
行了 4 cm间隔的测量, 得到土壤有机碳同位素数据
680 个 .  实验中采用的标准物质是国际标准树轮
(Corundum balls, IAEA-C5), 29次重复测量的均值为
−25.7‰, 标准偏差为±0.13‰(标准值是−25.49  ± 
0.72‰). 对重复测量样品和标准物质(共 81 次)的数 

理统计发现, 实验的整体误差在±0.2‰以内.  
磁化率样品使用英国Bartington公司生产的MS2型

磁化率仪测量, 间隔为 2 cm, 按照Dearing 等[23]描述的

方法, 重复测量 3 次, 取平均值作为结果. 百分频率
磁化率按照Dearing等 [23]方法计算. 黄土地层中磁化
率的影响因素较多, 但主要受到成壤强度控制[24], 指
示夏季风的强度[25]. 2 cm间隔的粒度样品采用规范的
前处理, 然后使用英国产的Marvern 2000型粒度仪测
量, 测量范围 0.02~2000 μm. 黄土物质颗粒粗细可以
作为冬季风强度指标[26]或者指示距离粉尘源区的远

近[27], 最终指示了干旱区气候的干旱程度. 百分频率
磁化率和平均粒径参数因短尺度的波动较大 , 均采
用了 5点滑动结果(图 3). 

2  结果 

塬堡黄土剖面末次冰期以来的δ  1 3 C o rg变化于

−22.6‰和−27.5‰之间, 均值为−25.44‰. 其中全新 
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图 2  末次冰期以来塬堡剖面有机碳同位素随深度变化及其与旬邑[21]、洛川[11](共用同一深度标尺)和偃师剖面[5]的对比 
塬堡剖面年代数据根据Chen等[20](实圆点为C-14测年, 实三角为热释光测年), 单位为a, 细实线为有机碳同位素的实测曲线, 粗黑色线为 5点滑动曲线 

 
世古土壤δ 13Corg分布在−22.6‰和−26.7‰之间, 均值
为−24.3‰; 马兰黄土δ 13Corg分布在−23.3‰和−27.5‰
之间, 均值为−25.6‰(图 2). 全新世δ 13Corg平均偏正

于末次冰期 , 并存在先偏正到−22.6‰, 中晚期偏负
到−26.7‰, 顶部耕作层再次偏正到−24.0‰左右.  

马兰黄土的δ 13Corg波动较大 , 存在三个大的阶
段(图 2), 早晚马兰黄土(L1L2 和L1L1,对应MIS4 和
MIS2)δ 13Corg在两个偏正峰值段波动, 平均值分别为
−25.0‰和 −25.6‰, 而间冰段古土壤 (L1S1,对应
MIS3)δ 13Corg在一个偏负峰值段波动, 均值为−26.1‰. 
马兰黄土内δ 13Corg最大变化幅度达 4.0‰以上(图 2). 
在每一个阶段内部, 还存在次一级的波动. L1S1内部
有 3次短尺度的偏正和四阶段的偏负变化, 相邻峰谷
间偏正和偏负幅度约 2‰, 偏负阶段对应弱成壤层的
发育(高磁化率值). L1L1 和L1L2 阶段也存在明显的
同位素阶段性变化, 幅度 1.5‰ ~2.0‰. 从L1S1结束
到末次盛冰期, δ 13Corg逐步偏正(图 2).  

塬堡剖面百分频率磁化率和质量磁化率的变化

趋势基本一致, 图 3给出了频率磁化率随深度的变化,  

间冰段古土壤L1S1 显著高于早晚马兰黄土, 内部也
存在多次波动, 与野外辨认的黄土-弱成壤序列吻合. 
晚期马兰黄土内存在 4个磁化率峰, 与早期野外测量
结果 [20]一致. 平均粒度曲线在末次冰期内也由三段
组成, 间冰段古土壤显著偏细, 从末次间冰段开始粒
度逐步变粗, 晚马兰黄土早期粒度仍然偏细(到深 9 
m), 盛冰期(深 5~9 m间)粒度是整个剖面上最粗的, 
随后又逐步变细 . 磁化率的变化和粒度参数变化说
明, 在大框架上, 成壤强度(夏季风)的变化和粒度变
化(冬季风强度)在末次冰期阶段存在彼此消长的关
系, 但在进入盛冰期前关系复杂(图 3).  

3  讨论 

塬堡黄土剖面土壤有机碳同位素在全新世偏正

于末次冰期的事实与黄土高原东部地区一致 [5,8,12], 
支持黄土高原C4植物丰度主要由温度控制 , 而冰期
过低的温度不利于C4植物发育的观点

[5~7].  
然而, 末次冰期内δ 13Corg变化与黄土高原东部

地区有显著差异(图 2). 塬堡剖面的δ 13Corg在末次间 
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图 3 

塬堡剖面 5点滑动的有机碳同位素(a)、百分频率磁化率(b)和平均粒径随深度变化曲线(c)及其与Byrd冰芯记录的大气CO2浓度(d)[28]、南极Vostok
冰芯氘同位素记录的相对温度(e)[29]、中国石笋记录的末次冰期夏季风降水[30]变化曲线的对比(f). CO2浓度曲线上的阴影表示Vostok冰芯记录的

低分辨率大气CO2浓度变化
[31](带两个标准偏差) 

 
冰段明显偏负于早晚末次冰期, 从L1S1 到L1L1 的
δ 13Corg逐步偏正, 而黄土高原东部的洛川、旬邑等剖
面则相反(图 2), 后者显示出与冰期/间冰期类同的变
化格局, 即间冰段偏正而寒冷冰段偏负. 从空间上来
看δ 13Corg的分布, 位于河南的偃师剖面约在−16‰和
−22‰之间, 黄土高原中部地区的洛川和旬邑剖面约
在−20‰和−24‰之间 , 黄土高原西部地区的塬堡剖
面分布在−22.6‰和−27.5‰之间, 全新世δ 13Corg在空

间上从东向西偏负的趋势尤其显著(图 2), 表明C4植

物的相对丰度都是从黄土高原东部向西部递减的 . 
根据正构烷烃碳同位素的估算 , 黄土高原中部的旬
邑剖面末次冰期C4植物丰度大约在 20%~25%之间 , 
末次间冰段高于早晚末次冰期[6], 而前人估算的更偏
西的宝鸡剖面和灵台剖面, 末次冰期几乎是 100%的
C3植物

[5]. 塬堡剖面所在的临夏地区气温比黄土高原
其他几个剖面低 5~7℃, 末次冰期按全球温度比今低

5℃左右[29,32]估算, 当时塬堡年均温在 0℃以下, 中国
寒冷地区现代植物中C4植物出现几率极小

[33], 研究
区塬堡剖面存在C4植物的可能性不大 . 我们曾主要
依据两端元法估算了塬堡剖面中末次冰期以来C3/C4

植物的相对丰度 , 发现末次冰期中研究区为纯粹的
C3植物

[14]. 由于黄土高原马兰黄土中部均发育弱土
壤层, 其磁化率出现峰值, 说明当时不论是黄土高原
东部地区还是西部地区, 末次冰期间冰段(MIS3 阶段)
相对其前后来讲是湿润的 , 甚至在干旱沙漠区出现
大湖泊 [34], 气候比今要湿的多 [35], 甚至绝对降水比
今多[36]. 末次冰期黄土高原东部和西部CO2及温度的

变化幅度应当差别不大 . 那么 , 塬堡剖面末次冰期
δ 13Corg与黄土高原东部地区的相反变化趋势, 恰恰说
明末次冰期时塬堡剖面δ 13Corg记录的是纯C3植物本

身对温度、降水和CO2的耦合响应, 而不是C3/C4植物

相对丰度的变化 , 这与欧洲黄土研究得到的结果是
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类似的[9].  
美国大平原和澳大利亚等地现代土壤有机碳同

位素与植被类型关系的调查发现 , 当C3植物相对丰

度为 100%时, 土壤有机质δ 13Corg≤−24‰[37,38]. 另一
方面, 据王国安等 [39]对中国北方大量C3植物碳同位

素组成的统计, 黄土高原西部的半干旱-干旱气候区
现代C3植物的δ 13C变化范围在−21.7‰和−30.0‰之间, 
均值为−26.2‰, 考虑到植物残体转化为土壤有机质
过程中有同位素分馏等导致偏正 (约 0.5‰~ 
1.5‰)[40~42], 若取其平均值为 1.0‰, 其转化成土壤有
机质的 δ 13C值应当在 −20.7‰和 −29.0‰间 (均值
−25.2‰). 若考虑末次冰期气温和大气CO2浓度均较

今低 , C3植物形成的土壤有机质δ 13Corg应当更偏正 . 
塬堡剖面末次冰期土壤有机质δ 13Corg均值基本在

−24‰以下(均值为−25.55‰), 无疑指示当时研究区
确实为纯粹的C3植物.  

许多因素都能影响植物的碳同位素组成 , 其中
最主要的影响因素是大气CO2浓度、温度和降水

[43,44]. 
植物的碳同位素组成是植物的生理过程对大气CO2

进行“加工”的结果, 低浓度的CO2是光合作用的限制

因子, 植物细胞因CO2供应不足而来不及分馏重碳同

位素, 从而使C3植物叶片δ 13C偏正[45]. 几乎所有的研
究都表明, 随着大气CO2浓度的上升, 植物的δ 13C值
逐渐偏负 , 并呈显著负相关 [46~48]. 根据 Feng和
Epstein[48]建立的大气CO2浓度与C3植物δ 13C值间的
定量关系, 大气CO2浓度升高 100 μg/g将导致C3植物

δ 13C值偏负 2.0±0.1‰, 但高CO2浓度时期大气中因富

集13C会导致植物δ 13C偏正约 0.3‰[49], 因此 , 大气
CO2浓度升高 100 μg/g会导致C3植物碳同位素偏负约

1.7‰. 除末次冰消期到全新世间大气CO2浓度较大

幅度升高外, 末次冰期大气CO2浓度变化幅度不超过

30 μg/g(图 3), 并且DO事件大气CO2浓度的变化幅度

也不过 10 μg/g, H事件时也不到 20 μg/g[50]. 因此, 末
次冰期大气CO2浓度对塬堡剖面δ 13Corg的影响从末次

间冰段到盛冰期的最大幅度偏正 0.5‰, 气候快速变
化事件(DO和H事件)间大气CO2浓度变化对δ 13Corg影

响幅度仅仅 0.2‰ ~ 0.3‰. 除了马兰黄土顶部到全新
世土壤间受到大气CO2浓度升高(从 190到约 230 μg/g)
可能导致有机碳δ 13Corg较大幅度偏负外(图 2), 显然, 
塬堡剖面记录的末次冰期接近 4‰的C3植物同位素变

化主要不是大气CO2浓度变化影响的.  
温度对植物δ 13C的影响较为复杂 , 太高或者太

低的温度都降低羧化酶的活性 , 同时温度也影响植
物气孔的气孔导度, 随着温度的上升, 气孔导度增大, 
到一定程度后, 植物为保持水分将关闭一部分气孔, 
因此太高或者太低的温度都会使植物的δ 13C偏正 . 
中国北方现代C3植物的研究表明, 随温度的上升, 植
物δ 13C偏负 [39,51,52]. 王国安等 [51]利用四种C3植物在

不同区域的δ 13C, 初步建立了中国北方C3植物δ 13C
值与温度间的定量关系, 尽管该定量关系是粗略的, 
但终归是有定量关系 , 即温度上升 1℃ , C3植物的

δ 13C偏负约 0.3‰. 末次冰期内全球平均温度变化幅
度不同区域差异较大 , 格陵兰冰芯记录的北半球高
纬度地区变化较大 , 发生了一系列千年尺度的气候
快速变化事件[53], 幅度达 7~10℃[54~56], 赤道及其低
纬地区尽管也存在这种千年尺度的气候快速变化 , 
但幅度较小 . 目前中国尚缺少末次冰期内温度变化
的可信重建结果 . 本文采用模拟结果来估算 . 德国
Climber-2 模式模拟出的末次冰期北大西洋地区气候
快速变化的幅度和规律与观测事实十分吻合 [32], 对
中纬度亚洲地区的模拟结果显示 , 末次冰期也存在
气候快速变化 , 从末次间冰段到盛冰期温度变化幅
度小于 3℃, DO事件期间一般小于 2℃[57]. 若以此来
计算 , 末次冰期内温度波动对有机碳同位素的最大
影响幅度不到 1.0‰. 即使采用末次间冰段到盛冰期
全球平均 5℃的变化幅度[29]来计算, 影响C3植物碳同

位素的幅度也只有 1.5‰. 塬堡剖面末次冰期内
δ 13Corg变化幅度接近 4‰左右, 大气温度和CO2浓度

变化合计对C3植物同位素的影响 1.5‰ ~ 2.0‰. 显然, 
末次冰期内大气CO2浓度和温度的波动不是影响塬

堡剖面土壤有机碳同位素的主要原因.  
塬堡剖面记录的δ 13Corg从末次间冰段到盛冰期

偏正的变化更有可能记录了降水的大幅度变化 . 在
干旱的条件下, 即水分胁迫的条件下, 植物为了保持
水分, 通常会关闭一部分气孔, 从而导致植物叶片内
外浓度差加大 ,  导通系数降低 ,  引起植物δ  1 3 C偏 
正 [40,41] . 王国安等对中国北方现代C3植物的研究表

明, C3植物δ 13C由黄土高原西部地区向东部地区随降
水量增加而偏负 [39,58,59]. 其他一些研究也都发现, 中
国北方从寒冷的青藏高原到干旱区现代C3植物的碳

同位素随降水的增加而偏负 [60~63] . 黄土高原区C3植

物碳同位素与降水的定量研究发现 , 年降水量每增
加 100 mm, C3植物δ 13C平均值将偏负约 0.5‰[39] ,  
近来Liu等也发现C3植物碳同位素随降水的增加而偏
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负 , 依据三种C3植物给出的相关关系是降水每增加

100 mm, 植物碳同位素偏负 1.1‰[64]. 若按照两者的
平均值计算, 扣除温度和大气CO2浓度变化的可能影

响, 末次间冰段比盛冰期降水多 250~310 mm, 比早
末次冰期高出 100 mm左右. 当然, 由于现代过程研
究并不深入 , 上述的研究者在建立C3植物碳同位素

和降水关系时并没有排除其他因素(如温度)的影响, 
使得该重建具有一定的不确定性 . 王国安对中国北
方C3植物碳同位素的逐步回归分析表明它与年降水

量的关系比与年均温更加紧密 , 而多元回归分析发
现C3植物碳同位素随温度和降水变化的梯度分别为

0.194‰和 0.302‰1), 由于温度和降水影响的此消彼
长 , 采用多元回归分析和线性回归分析的结果重建
的古降水量比线性回归的结果还要多出近 100 mm, 
为与其他研究者一致 [64], 我们都采用线性回归结果
进行估算 . 上述种种说明中国北方C3植物碳同位素

主要受到降水量的影响这一点是无疑意的 , 这就说
明, 间冰段到盛冰期有机碳δ 13Corg偏正的主要原因是

大气降水的显著变化 , 黄土高原西部地区有机碳同
位素有可能用来重建降水的变化. 当然, 我们的这种
估算只能是初步的, 是将气温、大气CO2浓度和降水

的效应线性叠加获得的 , 真正要高精确的降水重建
必须要有可应用的现代过程研究成果和可信的高分

辨率年代才行.  
可以作为季风变化指标的磁化率在末次间冰段

比末次盛冰期显著要高(图 3), 指示盛冰期夏季风有
较大幅度衰退. 相反, 平均粒度则变粗(图 3), 显示出
干旱区范围扩大或者与蒙古高压联系的冬季风强度

在盛冰期大大增强 . 即使末次冰期内更短尺度的变
化上, 磁化率的高值阶段(成壤作用强, 降水增加)和
粒度变细阶段也与δ 13Corg偏负阶段吻合, 更进一步支
持塬堡剖面末次冰期δ 13Corg变化主要受控于降水的

变化 . 中国石笋的氧同位素主要记录夏季风降水和
夏季风强度的变化 [30,65] , 亚洲夏季风在末次间冰段
十分强大, 并向盛冰期逐步衰退, 尽管塬堡剖面没有
建立精细年代序列 , 但根据黄土地层确定的大的年
龄框架不会有问题 , 石笋记录和塬堡剖面有机碳同
位素记录的变化趋势基本一致(图 3). 石笋记录到夏
季风的大幅度和高频率变化(千年尺度), 极可能是 

塬堡剖面记录的末次冰期δ 13Corg的高频率和大幅度

变化的主导因素 . 前人根据沙漠区末次间冰段大湖
期证据重建的降水变化幅度更大 , 认为当时气候异
常湿润, 夏季风强大[36].  

除了末次冰期内塬堡剖面δ 13Corg在早晚马兰黄

土和间冰段古土壤间大的变化框架外, δ 13Corg更多的

显示出百年、千年尺度的变化(图 3), 黄土高原东部
地区几个剖面(图 2)没有记录到短尺度变化的原因除
黄土记录本身分辨率低和分析样品间距大外, δ 13Corg

变化可能不但包括了C3和C4植物对温度、大气CO2浓

度和降水的响应, 而且还包含了C3/C4植物丰度变化

导致的δ 13Corg变化, 而不像塬堡剖面仅仅是C3植物变

化这么简单. 塬堡剖面上末次冰期内相对温暖、高大
气CO2浓度和高降水(强夏季风)的间冰段导致δ 13Corg

的显著偏负, 这三个因素的同时增强和减弱, 就会导
致δ 13Corg的短尺度大幅度波动. 现有的研究说明, 末
次冰期内大气CO2浓度的变化幅度是较小的, 至今也
没 有 发 现 存 在 如 同 D O 旋 回 的 千 年 尺 度 变 
化[50], 亚洲中纬度温度变化相对高纬来讲较小, 因此, 
塬堡剖面δ 13Corg的千年尺度的变化应当是响应夏季

风降水的快速变化. 塬堡剖面δ 13Corg记录的短尺度降

水的快速变化在更可信的现代过程研究和精确年代

序列建立之后将另文发表.  
塬堡剖面末次冰期δ 13Corg指标主要可以用来指

示降水的变化, 进而指示夏季风强度的变化. 同位素
偏负, 季风降水增强, 偏正, 夏季风减弱. 尽管塬堡
剖面末次冰期δ 13Corg主要指示夏季风强度和降水的

变化 , 但与泛泛将黄土地层中δ 13Corg指示的C3/C4丰

度变化解释成季风强度指标[8,12,66]不同, 塬堡剖面末
次冰期13Corg变化不是C3/C4丰度变化引起的, 而是单
一C3植被下的变化. 在冰期/间冰期尺度, 正如顾兆
炎等[5]、Zhang等[6]、Vidic等[7]、饶志国等[14]所指出

的, C3/C4丰度变化主要由温度控制, δ 13Corg变化更多

的指示温度变化. 因此, 不应当简单的将黄土地层中
的有机碳同位素变化归结成C3/C4丰度变化以及温度

和降水指标.  

4  结论 
塬堡剖面全新世有机碳δ 13Corg偏正于末次冰期, 

而末次冰期内间冰段的有机碳δ 13Corg却偏负于早晚 

                            
1) 王国安. 中国北方草本植物及表土有机质碳同位素组成. 中国科学院地质与地球物理研究所博士论文. 2001 
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末次冰期, 偏负幅度接近 4‰, 这与中国黄土高原东
部地区相反. 末次冰期内有机碳δ 13Corg变化是单纯C3

植被类型对大气CO2浓度、温度和降水的耦合作用的

响应. 从间冰段到盛冰期大气CO2浓度降低大约导致

有机碳δ 13Corg偏正 0.5‰,而温度变冷可能导致有机碳
δ 13Corg偏负最大达 1.5‰, 温度和大气CO2浓度不是

导致末次冰期内塬堡剖面的δ 13Corg变化的主要因素. 
大气降水的变化才是导致末次冰期研究区有机碳

δ 13Corg较大幅度波动的主要因素, 根据现代过程估算
的末次冰期间冰段降水要比盛冰期多 250~310 mm, 
支持根据湖泊等记录得到的西部地区末次间冰段气

候湿润的结论. 塬堡剖面末次冰期有机碳δ 13Corg可以

作为季风降水的指标 , 间接可以作为夏季风强度变
化指标. 塬堡剖面末次冰期内有机碳δ 13Corg还存在千

年尺度的多次变化 , 可以用来重建末次冰期内的季
风变化历史 . 与以前的研究结果相反 , 塬堡剖面末
次冰期δ 13Corg并不具有随夏季风增强而偏正的特点, 
不能将中国黄土地层中有机碳δ 13Corg变化简单归结

成C3/C4植物丰度和夏季风指标.  
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