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摘要  基于黔北石膏洞两支石笋(SG1 和 SG2)的 12 个高精度 230Th 年龄(误差为±2.5~55 a)和

479 个氧同位素数据, 建立了全新世 9.9 ka BP (相对 1950 AD) 至今较高分辨率的东亚季风和

印度季风交汇区季风降水序列. 石膏洞 δ18O 记录表明: 9.9~6.6 ka BP, 季风降水处于降水丰沛

的湿润期; 6.6~1.6 ka BP, 该时段为降水逐渐减弱时期; 1.6 ka BP 至今石笋 δ18O 最为偏正, 季

风降水整体处于较弱期, 其长期演变趋势整体追随 30°N 夏季太阳辐射能量变化曲线. 利用时

序分析方法, 对石膏洞与已发表的高分辨率石笋 δ18O 记录分析发现, 石笋所揭示的全新世适

宜期结束时间在不同季风区存在显著差异: 统计分析结果显示印度季风区的阿曼为7.2~7.4 ka 

BP, 东亚季风下的华中地区为 5.6~5.8 ka BP, 而地处于两季风交汇处的西南一带则介于其中

约为 6.6~7.0 ka BP. 我们认为供应东亚季风水汽来源的热带西太平洋海水表面温度变化, 是

可能造成亚洲不同地区全新世适宜期结束时间不一致的原因.   
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全新世的气候变化与人类社会的发展有密切的

关系, 其气候变化备受人们的关注. 近来, 一系列高

分辨率古气候记录的涌现使我们进一步了解了我国

全新世东亚季风气候变化的演变特征[1~18]. 但是, 对

于 全 新 世 适 宜 期 的 认 识 , 存 在 较 大 的 争 议 . 早 于

1992 年, 施雅风等人 [15]根据大量的地质记录, 提出

中国全新世大暖期发生在约 8.5~3.0 ka BP 期间, 其

中最温暖湿润期维持在 7.2~6.0 ka BP. 季风干旱过

渡 区 的 研 究 结 果 显 示 气 候 适 宜 期 基 本 集 中 在 约

8.0~3.0 ka BP 的全新世中期[16], 支持这种模式. 根据

不同地区地质记录, An 等人[1]指出适宜期在东亚季

风区存在时空差异, 从北部、中部到东南部发生的时

间分别为 9, 6 及 3 ka BP, 提出“穿时性”模式. 广东

湛江湖光岩玛珥湖孢粉数据 [17]显示 , 全新世适宜期

发生早全新世时期(9.5~8.0 ka BP), 随后湿度明显降

低, 显示出“早全新世适宜期”模式. Zhou 等人[18]通过

中国南北地区不同地质记录的对比分析 , 发现适宜

期在我国季风区不具有穿时性的特点 , 各地起止时

间大体一致, 为 10~5 ka BP, 提出“同步性”模式. 这

些颇有争议的结论 , 可能受限于年代模式和样品分

辨率 ; 另外可能原因是不同载体对区域气候及水文

条件的不等时反映及不同反馈机制 , 暗示着不同研

究材料的沉积序列之间难以进行精细的对比.  

洞穴石笋因为具有准确的绝对定年等优势 , 成

为获取全新世高分辨率气候信息的有效载体. 目前, 

以石笋 δ18O 记录重建亚洲季风区全新世季风演化序



 
 
 

    2012 年 1 月  第 57 卷  第 1 期 

74   

列 , 已取得若干进展 [6~14]. Dong 等人 [8]根据神农架

三宝洞、清江和尚洞、贵州董歌洞和阿曼 Qunf 洞石

笋 δ18O 记录的对比发现, 全新世适宜期起止时间在

亚洲季风区大体一致, 约为 9.5~6.5 ka BP. 然而, Cai 

等人[9]进一步对比季风区 Hoti 洞、董歌洞、和尚洞、

三宝洞和九仙洞记录 , 发现印度季风和东亚季风夏

季风降水在全新世适宜期结束时的变化存在较大差

异. 上述全新世适宜期在时序变化上的不同观察, 源

自于研究者的主观判断 , 这些研究缺乏严格客观的

资料统计分析. 因此, 东亚季风全新世适宜期是否存

在空间上的相位不同亦或是同步变化 , 有待于深入

探讨.  

黔北地区受到亚洲季风两个子系统西南印度季

风和东亚季风的双重影响 , 该区高分辨率的气候记

录 , 应可揭示印度季风和东亚季风演化上的时序异

同. 本文试图通过对位于黔北石膏洞两支石笋 δ18O

时间序列的分析 , 获取该区全新世夏季风降水的变

化信息 . 利用统计方法对印度季风和东亚季风区不

同地点高分辨率洞穴石笋 δ18O 记录的进行分析, 探

讨全新世适宜期季风降水的空间变化特征及其可能

的驱动机制.  

1  研究材料和方法 

(ⅰ) 区域概况.  石膏洞 (107°10E, 28°11N)位

于贵州省遵义市东北 80 km 处的绥阳双河洞国家地

质公园内, 属中亚热带季风气候区, 兼有亚热带山地

季风气候的特点, 雨热同季, 四季分明, 7 月和 1 月平

均气温分别为 22.5 和 1.6℃, 年平均气温为 13.5℃, 

降雨量为 1160~1350 mm, 主要集中于 4~10 月. 目前, 

开发的洞穴长约 1000 m, 洞穴次生碳酸盐非常发育. 

洞内实测温度为 13.0℃(2010 年 6 月), 与当地多年年

均温一致. 上覆土壤以黄壤、石灰土为主. 植被发育

良好, 以亚热带常绿、落叶阔叶混交林为主.  

(ⅱ) 样品和测试方法.  本文 2 支石笋样品 SG1

和 SG2 于 2010 年 6 月采自距洞口约 400 m 的大厅, 两

样品相距约 10 m. SG1 和 SG2 分别长约 273 和 205 

mm, 外形均呈圆柱状, 直径分别约 10 和 8 cm. 将石

笋沿生长中心切开并抛光, 可见 SG1 在据顶 4~5 mm

处存在一沉积间断, 其下层段石笋质地细腻, 由纯净

方解石晶体组成, 结晶致密, 无溶孔和重结晶现象; 

SG2 生长较为均匀, 岩性致密, 抛光面没有发现明显

的沉积断面 . 整段石笋剖面在抛光面上 , 用直径为 

 

图 1  洞穴地理位置 
图中虚线为现代亚洲夏季风北边缘带 

 
 

0.9 mm 牙钻各获取了 6 个铀系年代样, 在台湾大学

高精度质谱与环境变迁实验室(HISPEC)完成 . 化学

实验方法参照 Shen 等人 [19]; 分析仪器为 MC-ICP- 

MS Neptune, 方法参考 Frohlich 等人[20], 测年结果

见表 1. 同时, 沿石笋生长中心轴采用 0.5 mm 钻头,  

1 mm 钻取 1 个氧同位素样品, 采用碳酸盐自动进样

装置与 Finnigan MAT-253 型质谱仪联机测试, 每 9

个样品加测 1 个标准样品(NBS-19), 共测试样品 479

个, 结果以 δ18O (PDB 标准)表示, 计算公式为 

18 18
18

16 18

O O
O= 1 1000

O O


  
    
    样 标准品

, 

分析误差(±2σ)优于 0.06‰, 由南京师范大学同位素

实验室测试. 

(ⅲ) 时序变化分析.  为了以客观的方式估计亚

洲季风全新世适宜期结束时的确切时间 , 我们采用

回归统计方法(RAMPFIT[21]). RAMPFIT 方法是用加

权最小二乘法对分析数据进行拟合“倾斜”(ramp)过

程, 从而获取转换点的确切年龄[21]. RAMPFIT 方法

已被应用于古环境变迁时序变化研究中 , 例如对南

极冰芯 EPICA Dome C 代用指标进行分析, 获取了过

去 9 个冰期终止点的变化过程和起止时间[22]; Fleit-

mann 等人[23] 亦利用 RAMPFIT 方法, 对阿曼 Qunf

洞石笋 δ18O 记录进行分析, 获得了全新世印度季风

的长期演变过程和主要转折点的时间 . 本文中利用

此方法对亚洲季风区的阿曼 Qunf 洞、董歌洞、石膏

洞、和尚洞和三宝洞全新世石笋 δ18O 记录进行分析. 
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表 1  SG1 和 SG2 石笋 MC-ICP-MS 铀系测年结果 a) 

样品号 
238U 232Th 230Th/232Th δ234U 234U 初始值 230Th/238U 230Th 年龄(a) 230Th 年龄(a BP) 

(×109 g/g) (×1012 g/g) (原子数比×106) (测量值) (校正值) (活度比) (未校正值) (校正值) 

SG1-20 280.9±0.6 192.5±5.9 3147±98 2417±11 2446±11 0.1306±0.0006 4236±24 4171±24 

SG1-86 304.4±0.7 58.4±7.7 14460±1917 2354±10 2391±10 0.1680±0.0007 5579±29 5517±29 

SG1-96 372.8±0.8 63.0±6.7 18174±1943 2312±9.7 2353±10 0.1860±0.0006 6272±28 6211±28 

SG1-155 332.4±0.5 72.8±6.6 17477±1594 2316.3±7.0 2368.2±7.2 0.2317±0.0007 7847±31 7786±31 

SG1-203 328.3±0.7 283.9±7.5 5181±137 2518±10 2581±10 0.2713±0.0011 8685±44 8619±44 

SG1-270 457.7±1.2 393.8±5.8 5360±81 2199±13 2261±13 0.2793±0.0010 9878±55 9811±55 

SG2-10 2228.0±6.1 65.1±7.8 2509±300 803.4±5.6 804.0±5.6 0.00444±0.00004 268.4±2.5 209±2.5 

SG2-47 1882.4±4.7 262±10 2382±95 791.4±7.1 794.2±7.1 0.0201±0.0001 1232±8 1170±8 

SG2-69 2209.8±5.3 120.7±7.7 9951±638 788.5±5.1 793.0±5.2 0.0329±0.0001 2026±9 1966±9 

SG2-115 1728.3±4.4 95.3±7.0 14325±1049 787.4±5.9 794.0±5.9 0.0478±0.0002 2956±15 2895±15 

SG2-130 1547.2±4.7 76.6±7.0 24081±2189 806.3±6.9 816.5±7.0 0.0722±0.0003 4441±24 4380±24 

SG2-193 1204.4±2.3 183.2±5.7 10953±399 967.6±4.5 983.3±4.6 0.1009±0.0003 5725±22 5663±22 

a) λ230 = 9.1577×106 a1; λ234 = 2.8263×106 a1; λ238 = 1.55125×1010 a1; δ234U = ([234U/238U]活度比 1)×1000; δ234U 初始值  是根据 230Th 年

龄获得, 即 δ234U 初始值= δ234U 测量值×eλ234×T; 校正 230Th 年龄假设初始的 230Th/232Th 原子比为(4 ± 2)×106. a BP 中 P 代表 1950 年 

 
  

RAMPFIT 统 计 方 法 具 体 的 原 理 和 方 法 , 请 参 照
Mudelsee[21]. 

2  结果与讨论 

2.1  铀钍测量及时间标尺 

表 1 给出石笋 SG1 和 SG2 的铀钍同位素及浓度

测量、实测年代及其误差(±2σ)范围. SG1 样品 238U 含

量在 0.46×106~0.28×106 g/g 之间, 但由于 232Th 含

量相对低(394×1012~58×1012 g/g), 230Th/232Th 比值

较大, 测年误差相对偏少, 误差为 5‰左右. SG2 样品
238U 含量相对更高, 在 1.2×106~2.23×106 g/g 之间, 
232Th 含量也相对较少(262×1012~65×1012 g/g), 测

年误差大部分优于 6.5‰. 从表 1 实测年代数据可以

看出, SG1 主要生长于全新世早中期, 覆盖了 9.81~ 

4.17 ka BP; SG2 主要生长于中晚全新世, 覆盖了 5.66 

ka BP 以来的记录. 根据 230Th 实测年代计算出各段

的沉积速率, 以内插法建立 SG1 和 SG2 剖面的年代

模型(图 2), 其氧同位素平均分辨率约为 20 a. 石膏

洞石笋铀钍定年精准度很高, 年龄最大误差为±55 a, 

最小仅只有±2.5 a, 在 9.8~7.8 ka BP 段, 年龄误差为 

±55~31 a, 7.8~0 ka BP 区间, 误差为 ±29~2.5 a (图 2).  

SG1 石笋在 270~96 mm (9.81~6.21 ka BP)和 86~ 

20 mm(5.52~4.17 ka BP)两区间的沉积速率的变化幅

度较小, 平均沉积速率为 0.048 mm/a; 可是在 96~86 

mm 之间, 沉积速率大幅度降低 0.014 mm/a, 从石笋

抛光面上看此段岩性结晶致密 , 显微镜下观察没有 

 

图 2  石膏洞石笋 SG1 和 SG2 的年代模式图 
黑点及水平误差棒分别为 SG2 和 SG1 记录的年龄控制点及对应

的测年误差 

 
明显的沉积间断, 可能与洞穴滴水的较少有关. SG2

在 193~130 mm (5.66~4.38 ka BP)和 115~10 mm (2.90~ 

0.21 ka BP)两 区 间 的 沉 积 速 率 较 为 稳 定 , 分 别 为

0.039 和 0.049 mm/a, 但是在 130~115 mm 区间的沉

积速率降低至 0.01 mm/a, 同样在显微镜下观察没有

发现明显的沉积间断, 其可能原因在 2.2 节中论述.  

2.2  氧同位素记录及其意义 

石膏洞石笋 δ18O 时间变化序列绘制于图 3. 前人

研究指出, 亚洲季风区石笋氧同位素在轨道、千年和

百年尺度上主要反映了夏季风降水 δ18O 值变化的信

息[8~13]. 最近 1810 a 以来的万象洞石笋 δ18O 记录[11] 

和 750 a 以来的秦岭大鱼洞 δ18O 记录[10]都与历史文

献数据重构的旱涝指数也具有良好的相关性 , 说明 



 
 
 

    2012 年 1 月  第 57 卷  第 1 期 

76   

 

图 3  石膏洞石笋 SG1 和 SG2 与太阳辐射曲线对比 
黑色线为石笋 SG1 δ18O 曲线, 灰色线为 SG2 δ18O 记录, 灰色粗实

线为太阳辐射曲线, 阴影代表 8.2 ka BP 事件. 上下散点及水平误

差棒分别为 SG2 和 SG1 记录的年龄控制点及对应的测年误差 

 
夏季风强弱带来的降水量变化是影响东亚季风区石

笋同位素组成的主要因素 . 距石膏洞较近的遵义市

降水数据(数据来源 http://isohis.iaea.org, 1951~1998

年)显示: 夏季(4~10 月)降水量占全年的 70%~80%, 

且和年总降水量之间的相关系数(R2)为 0.74, 夏季降

水量较大时, δ18O 明显偏负(8.2‰), 而在冬季降水

量较少时, δ18O 偏正(6.2‰). 上述分析表明, 夏季风

强弱带来的降水量变化是影响石膏洞石笋氧同位素

组成的主要因素, 即夏季风越强盛, 则 δ18O 越偏负, 

反之则越偏正. 

石笋 SG1 和 SG2 氧同位素随时间变化的曲线图

中显示, 两支石笋 δ18O 在重叠时段呈现出一致的变

化趋势(图 3). 同一洞穴石笋 δ18O 记录的重现性一方

面证实石膏洞石笋在沉积过程中达到了平衡分馏 , 

另一方面也表明两支石笋可以进行拼接 . 石膏洞石

笋 δ18O 变化范围为9.6‰~7.0‰, 记录了黔北地区

9.8 ka BP 以来的气候变化信息. 从中可以识别出以

下 3 个阶段: (1) 9.8~6.6 ka BP, 石笋 δ18O 在9.0‰～

9.6‰之间变化 , 季风处于降水丰沛的湿润期 ; (2) 

6.6~1.6 ka BP, 石笋 δ18O 值从9.4‰逐渐偏正至

7.2‰, 该时段为降水逐渐减弱时期; (3) 1.6 ka BP 至

今, 石笋 δ18O 最为偏正, 在7.0‰~7.5‰之间变化

(图 2). 石膏洞石笋 δ18O 曲线长期演变特征为追随

30°N 夏季太阳辐射能量变化(图 2), 说明夏季太阳辐

射能量变化对该地区的夏季风变化起着宏观调控作

用. 石膏洞石笋 δ18O 记录的另一个特征就是全新世

早期存在一系列百年尺度的季风降水减弱事件 , 最

为显著的就是 8.2 ka BP 事件(图 2). 石笋 δ18O 在 8.5 

ka BP 开始偏正, 8.2 ka BP 时 δ18O 偏正至9‰, 为全

新世早期最为偏正时期, 随后 δ18O 开始偏负. 石膏

洞石笋 δ18O 记录的另一个特征就是在 4 ka BP 前后

季风降水快速较少, δ18O 在约 700 a 的时间内偏正约

1‰, 生长速率也是整段最为缓慢时期 (0.01 mm/a). 

此变化特征在神农架三宝洞 [8]和清江和尚洞 [14]石笋

记录中也有表现(图 4), 其中, 三宝洞石笋 δ18O 值的

变化幅度和持续时间与 SG2 石笋记录基本一致(图 4), 

共同记录了 4 ka 左右季风干旱时期.  

2.3  全新世演变特征与 8.2 ka BP 事件 

印度季风和东亚季风是亚洲季风的两个子系统, 

他们之间即相互独立又相互作用, 一般以经线 105°E

为分界线, 西边为印度季风区, 东边为东亚季风区[24]. 

为了更清楚理解全新世季风降水的时空变化特征 , 

我们对具有高精度铀钍年代和高分辨率氧同位素的

阿曼、贵州、长江中游等不同季风区洞穴石笋记录进 
  

 

图 4  不同洞穴石笋记录对比图 
从上到下分别为 Qunf 洞、董歌洞、石膏洞、和尚洞、三宝洞石

笋 δ18O 记录和太阳辐射曲线, 各记录中灰色折线为 RAMPFIT 方

法统计分析获得的“RAMP”, 细阴影代表 8.2 ka BP 事件, 粗阴影

代表 4 ka BP 事件, 竖折线和年龄代表全新世适宜期的结束时间 
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行对比. 阿曼 Qunf 洞(54°18E, 17°10N)位于典型的

印 度 季 风 区 [23], 华 中 地 区 的 长 江 中 游 和 尚 洞

(110°25E, 30°27N)和 三 宝 洞 (110°26E, 31°40N)位 

于典型东亚季风区 [14,8], 而西南地区的黔北石膏洞

(107°10E, 28°11N)和贵州董歌洞(108°5E, 25°17N)[12]

恰好处于两季风系统的交汇区(图 1). 图 4 显示了不

同季风区洞穴石笋记录的对比, 图中可以看出, 在轨

道尺度上东亚和印度夏季风强度呈同相位变化 , 长

期演变趋势类似于夏季太阳辐射能量变化曲线 , 均

表现为早全新世夏季风较强、中全新世夏季风减弱和

晚全新世夏季风较弱的特征 , 因而不支持东亚季风

和印度季风在轨道尺度上的反相位关系 , 进一步说

明太阳辐射外部驱动力控制下的 ITCZ 南移有可能对

亚洲中低纬季风强度起到放大作用[7,23]. 

石膏洞 SG1 石笋在 8.2 ka BP 左右有一次明显的

季风减弱事件, 如图 4 所示, 该事件是早全新世最为

显著的冷事件. SG1 石笋记录的 8.2 ka BP 事件分辨率

虽然不高, 但冷谷出现的时间为 8.27~8.10 ka BP, 与

董歌洞 D4 石笋[12]和和尚洞 HS4 石笋[14]出现的时间

是一致的. 阿曼 Qunf 洞石笋[23]也同样显著地记录了

印度季风 8.2 ka BP 冷事件发生(图 4). 三宝洞石笋[8]

也有该事件的记录, 只是可能由于石笋 δ18O 的振幅

相对较小造成该记录不是很显著 . 上述对比说明东

亚和印度季风在 8.2 ka BP 事件的减弱信号是同步变

化. 石笋记录的 8.2 ka BP 事件, 与北大西洋冰漂碎

屑事件 [25]及北大西洋降温事件 [26]一致, 支持在这种

全新世千年尺度气候事件时北大西洋气候通过西风

环流影响季风气候变化[12].  

2.4  全新世适宜期结束年龄 

尽管在轨道尺度上全新世季风演变过程大体一

致, 但是季风减弱的模式在各季风区差异显著. 为了

更客观地获取石笋记录的全新世适宜期结束时间 , 

我们用回归统计方法(RAMPFIT[21])对具有高精度铀

钍年代和高分辨率氧同位素的阿曼 Qunf 洞、贵州董

歌洞、黔北石膏洞、清江和尚洞和神农架三宝洞等不

同季风区石笋进行分析, 根据 δ18O 记录来判定各地

区全新世适宜期, 其所用参数以及结果见表 2. 通过

RMAPFIT 分析, 将 δ18O 值的转折点定为全新世适宜

期结束的界限, 结果分别为阿曼 Qunf 洞 7310±100  

a BP、贵州董歌洞 7010±55 a BP、黔北石膏洞 6640± 

30 a BP、长江中游和尚洞 5740±60 a BP 和三宝洞

5760±60 a BP(表 2 和图 4). 由于阿曼 Qunf 洞石笋记

录 在 2710~1252 a BP 发 生 沉 积 间 断 , 因 此 选 取

9938~2700 a BP 时段进行分析 , 本文分析结果与

Fleitmann 等人 [23]分析所得出的适宜期结束时间一

致. 上述各洞穴石笋皆使用铀钍年龄建立时间标尺, 

测年精度均优于 100 a, 氧同位素分辨率均优于 50 a, 

因此这种时间差异远远超过定年的误差范围以及氧

同位素分辨率的精度 , 较为可靠地反映了不同季风

区全新世适宜期结束时间的不同步性 . 印度季风区

的阿曼 Qunf 洞记录显示该夏季季风强度在 7.3 ka BP 

开始持续减弱 ; 东亚季风带的华中地区记录则显示

尽管东亚夏季风强度在 5.7 ka BP 开始减弱, 处于两

季风交汇区的西南地区记录所揭示的夏季风减弱时

期约 6.6~7.0 ka BP(图 4).  

引起亚洲夏季风气候变化主要受控于外在的太

阳辐射强度及包括热带海洋海水表面温度和哈德莱

环流等地球内部驱动力 , 这些因素的变化可能导致

印度季风及东亚季风自全新世以来的不同步消减模

式 . 太阳辐射控制下的赤道辐合带(ITCZ)逐渐南移

是控制着全新世季风降水整体的演变特征 [7]. 但是, 

ITCZ 的南移并不是造成两季风系统全新世适宜期结

束时间不一致性的原因, 因为 ITCZ 逐渐向南退却会

造成高纬度地区季风降水更早的减弱 , 这与本文所

观察的现象正好相反. Wang 等人[27]认为哈德莱环流

是造成全新世适宜期两季风系统气候变化不一致的

主因: 在 7 ka BP 之前在哈德莱环流控制下印度夏季 

表 2  RAMPFIT 参数及适宜期结束时间 

 适宜期结束时间(a BP) 样本个数(个) 开始时间(a BP) 结束时间(a BP) 标准差 t1/t2 (a BP) 

石膏洞 6640±30 377 51 9864 0.865 −51−2940/4940−7940 

阿曼 Qunf 洞 7310±100 1213 2700 9938 0.456 2700−3940/5940−9938 

董歌洞 7010±55 2124 54 8876 0.570 −54−2940/5940−8876 

和尚洞 5740±60 1223 52 9468 0.631 −52−3940/3940−7940 

三宝洞 5760±60 363 10 9929 0.701 10−3940/3940−7940 
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季风较强, 但是在哈德莱环流波影区影响下的东亚夏

季风受到限制, 东亚夏季风相对较弱; 在 7~4 ka BP 

时期, 由于太阳辐射的减弱印度夏季风开始减弱, 此

前受限制的东亚夏季风开始增强, 在 7~4 ka BP 时达

到最大湿度. 然而, 从不同纬度石笋 δ18O 记录来看, 

印度夏季风和东亚夏季风在 7.9 ka BP 之前均达到最

大降水期, 并不存在 7~4 ka BP 的最大湿度, 因而本

文证据并不支持哈德莱环流驱动模式.  

亚洲夏季风存在 3 个季风子系统, 印度夏季风

(ISM)、西北太平洋夏季风(WNPSM)和东亚夏季风

(EASM), ISM 和 WNPSM 属于热带季风系统, 而东亚

夏季风降水带(梅雨带)则处于热带和亚热带季风系

统的交汇地带 [28], 印度季风和东亚季风之间即相互

独立又相互作用 . 影响属于热带季风系统的印度夏

季风变化因素较为单一 , 主要是受南北向的海陆热

力差异的影响, 在全新世早期随着太阳辐射的减弱, 

ITCZ 向南移动, 印度夏季风在 7.3 ka BP 附近降水开

始减少 [23]; 而处于热带和亚热带季风系统交汇地带

的东亚夏季风影响因素较为复杂 , 不仅受南北向的

海陆热力差异的影响还受到东西向的海陆热力差异

影响. 由于东西向的热力差异, 一个巨大的北太平洋

副热带高压脊得以发展 , 导致副热带锋降雨带和热

带季风槽降雨带分离(同时又相互耦合), 在径向上形

成了一个耦合的热带和亚热带季风系统 [29]. 研究表

明, 在十年际-年际尺度上东亚夏季风梅雨带与印度

夏季风 ITCZ 在降水上表现为反相位, 即印度夏季风

减弱时东亚夏季风增强, 梅雨带向中国北方偏移, 给

中国中部、北部带来大量的降水[30]. 因此, 在一定程

度上印度夏季风降水和东亚夏季风降水(梅雨带)由

于水汽源的不同, 呈现出一定的区域差异性. 现代气

象观测资料表明 , 热带西太平洋海表温的升高引起

菲律宾-中印半岛地区对流发展, 驱动东亚副热带锋

降雨带向北移动 , 导致季风雨带(梅雨带)向北移动 , 

给中国中部、北部带来大量的降水[31]. 模型模拟结果

也证实, 热带西太平洋 SST 的升高会引起东亚季风

中 部 和 北 部 降 水 增 加 [32]. 热 带 西 太 平 洋 海 表 温 记

录 [33]显示在早全新世和中全新世海表温都处于最高

值, 约在 5 ka BP 开始降低. 因此, 我们可以推断在

7.3 ka BP 时, ITCZ 向南偏移印度夏季风减弱时, 受

热带西太平洋 SST 影响的东亚夏季风仍然较强, 至

少在 5.7 ka BP 以前的时期梅雨带降水影响着我国

中部长江中游的清江和神农架地区; 而位于西南印度

季风和东亚季风交汇区的黔北石膏洞则在一定程度上

受到东亚夏季风的影响, 季风降水在 6.6 ka BP 时开

始减弱.  

3  结论 

黔北石膏洞 δ18O 记录反映了全新世 9864±55   

a BP 至今较高分辨率的东亚季风和印度季风交汇区季

风降水变化信息. 通过对比黔北石膏洞与阿曼 Qunf

洞、贵州董歌洞、长江中游和尚洞和三宝洞高分辨率

石笋 δ18O 记录, 发现在轨道尺度东亚和印度夏季风 

强度呈同相位变化, ITCZ 的南移可能对亚洲中低纬 

季风强度起到放大作用. 石笋记录的 8.2 ka BP 事件 

在东亚和印度季风区同步变化 , 支持在全新世千年

尺度突发气候骤变事件发生时 , 北大西洋气候通过

西风环流影响季风气候变化. 然而, 石笋记录所揭示

的全新世适宜期结束的时间在不同季风区存在显著

差异: 印度季风区阿曼 Qunf 洞为 7310±100 a BP,  

东亚季风与印度季风交汇区的董歌洞和石膏洞分别

为 7010±55 和 6640±30 a BP, 而东亚季风区和尚洞 

和三宝洞分别为 5740±60 和 5760±60 a BP, 为印度

季 风和东亚季 风气候变化 的不同步性 提供了新的  

证据.  
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