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洞穴次生碳酸盐沉积稳定碳同位素研究
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摘要: 对国内外有关洞穴次生碳酸盐沉积( 石笋) 稳定碳同位素值( δ13C) 的研究成果进行了梳理和归纳总结，介绍

了影响石笋 δ13C 值变化的因素( 如植被( 包括植被类型和生物量效应)、土壤过程、大气 CO2、岩溶地下水水文( 包

括地下水的水动力条件、水－岩相互作用和先期碳酸盐沉积等) ) ，同时介绍了一些模型研究中对影响石笋 δ13 C 值

的某些具体气候环境因素( 如滴水快慢或时间间隔、通风强度、地下水流动路径等) 进行的定量评估． 综合 1992—
2017 年对洞穴石笋 δ13C 值的研究成果，指出洞穴内滴水的 CO2去气作用可能是影响石笋 δ13C 值变化的关键机制，

建议在今后的研究中对此给予高度关注．
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Speleothem Stable Carbon Isotope and its Application for Paleoclimatic and
Paleoenvironmental Reconstructions: A Review
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HUANG Jiayi，HE Haibo，YANG Liang，CHEN Lin，DENG Xiaomin
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Abstract: The investigations into speleothem stable carbon isotope ( δ13C) are summarized． The factors influencing
speleothem δ13C，such as changes in vegetation ( including C3 plant to C4 plant ratio and /or bio－productivity) ，

soil processes，atmosphere CO2，karst grounder hydrology ( including hydrodynamic of karst groundwater，water－
rock interaction，prior calcite precipitation，etc．) ，are introduced one by one． Meanwhile some model simulations，
which were used to quantitatively estimate the effects on speleothem δ13C of specific factors such as dripping inter-
val，cave ventilation intensity，flowing path and distance of groundwater and so on，are also introduced． According
to the results of existing researches on speleothem δ13C，it is suggested that CO2 degassing of dripping water may be
a key factor influencing speleothem δ13C values and deserves more attention in future studies．
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洞穴次生碳酸盐沉积( 古气候环境研究中主要

使用石笋，因此下文中直接使用“石笋”一词) 具有

沉积连续 ( 103 ～ 105 年) 、没有后期扰动、分辨率高
( 可达到年际甚至季节尺度) 、分布广泛和能精确定

年( 铀系定年精度达 0．5%甚至更高) 等优势，是研

究古气候环境变化的良好材料． 在 20 世纪 60 年代

就已经有人开始应用石笋重建古气候环境变化［1－3］．
20 世纪 70 年代，HENDY［4］提出了检验石笋中碳酸

盐是 否 在 同 位 素 平 衡 分 馏 下 沉 积 的 2 条 标 准
( Hendy 准则) ，并阐述了石笋稳定碳同位素( δ13C)

值的控制因素及气候环境意义． 自 20 世纪 80 年代

以来，随 着230 Th 定 年 技 术 的 发 展 ( 从 TIMS［5］ 到
ICP－MS［6］再到 MC－ICP－MS［7］) ，石笋在古气候环

境中的应用得到了飞速发展并取得了大量重要成

果［8－10］． 然而，石笋中蕴涵了丰富的古气候环境代

用指标，如石笋氧碳稳定同位素值 δ18 O 与 δ13 C ( 计



算公式为: δ13C = ( Rsamp /Rstd－1) ×1 000，其中 Rsamp和

Rstd分别为样品和标准的碳同位素比值) 、纹层厚度、
灰度、有机质荧光、微量元素、87 Sr / 86 Sr 和234 U / 238 U
等，但应用最广泛的只有 δ18O，对石笋 δ13 C 值的研

究报道则少很多． 一个可能的原因是以往多数研究

认为石笋 δ13C 值的影响机制相对较复杂． 例如，石

笋 C 可能的来源就包括大气 CO2
［11］、土壤生物来源

的 CO2( 主要来自植物根系的呼吸作用和微生物活动

对土壤有机质的分解) ［12］以及碳酸盐岩( 石灰岩或白

云岩) 围岩． 这些不同 C 源的 δ13 C 值存在显著差异

( 大气 CO2的 δ13C 值平均约为－8‰［11］; 石灰岩的 δ13C
值一般为 1‰左右［4］; 土壤空气 CO2 的 δ13 C 值视植

被类型而定，一般来自 C3 植物的平均 δ13 C 值约为
－27‰，来自 C4 植物的平均 δ13C 值约为－13‰) ． 地

下水在进入岩溶洞穴之后的 CO2去气作用和碳酸盐

沉积中也存在 C 同位素分馏［4］; 此外，洞穴的通风

效应将洞外大气带入洞穴内，影响洞穴空气 CO2 的

体积分数，进一步影响洞穴滴水的 CO2 去气作用和

C 同位素分馏，因而其强弱变化也可能对石笋的

δ13C值产生影响［13］． 可以看到，从大气降水渗入到

土壤层，经过碳酸盐岩盖层，随后进入洞穴内部，并

在最后发育洞穴次生碳酸盐沉积( 石笋) ，这中间的

许多过程都会影响石笋 δ13C 值的变化，因而制约了

其在古气候环境重建中的应用． 尽管如此，国内外

众多学者还是从多个角度对影响石笋δ13C值变化的

机制进行了探讨［14－19］，这其中包括采用模拟方法对

影响石笋 δ13C 值变化的一些具体气候环境因素( 如

滴水快慢或时间间隔、通风强度、地下水流动路径

等) 进行深入研究［20－22］． 这些工作大大丰富了我们

对石笋 δ13C 值变化影响机制的认识．
本文收集整理了 1992—2017 年石笋 δ13 C 值古

气候环境意义研究的相关成果，梳理和归纳分析了

影响石笋 δ13C 值变化的机制． 在此基础上指出: 尽

管影响石笋 δ13C 值的机制比较复杂，众多气候环境

过程可能都是造成石笋 δ13C 值变化的重要因素，但

其中洞穴滴水在进入洞穴之后受到的去气作用可能

是控制石笋 δ13C 值变化最关键的机制，而洞穴滴水

的去气作用受多种因素的影响，例如地表植被的发

育、洞穴滴水和洞穴空气之间的 CO2分压差、滴水时

间间隔( 或滴率) 、滴水在到达石笋表面前的流动距

离和速度、洞穴通风作用，等等．

1 文献收集与整理

本文主要收集整理了发表在国内外期刊( 主要

是国外学术期刊) 上的研究成果，时间范围最早追

溯到 1992 年，从 DORALE 等［19］介绍应用采集于美

国 Iowa 州东北部冷水洞石笋样品的 δ13 C 值重建了

过去 8 000～1 000 a BP 的植被变化历史开始． 这些

研究，多数是对洞穴石笋 δ13C 值进行分析测试和给

出气候环境意义解释，有一部分是应用各种模型

( 有些是室内模拟实验，有些是结合现代洞穴观测

进行的模型计算) 对石笋 δ13C 值变化的气候环境指

示意义进行的研究． 对具体石笋样品进行的研究，

将各位研究者及其论文发表时间、研究地点、分析的

洞穴沉积物样品类型和时间范围、作者解释 δ13C 值

变化所采用的机制( 或者说影响因素) 列于表 1; 对

于模型研究，列出了研究者、论文发表时间、模型研

究的方式及作者所关注的影响石笋 δ13 C 值变化的

物理与化学机制( 表 2) ．
综合表 1 和表 2 所列出的各种可能影响洞穴石

笋 δ13C 值变化的因素( 包括 C 的来源、从土壤层到表

层岩溶系统再到岩溶洞穴内部的各种物理与化学过

程) ，总结了影响洞穴石笋 δ13C 值变化的机制( 图 1) ．

表 1 对洞穴石笋 δ13C 值进行的研究

Table 1 Investigations into karst speleothem δ13C

发表年份 作者 研究地点 研究对象 研究时段 影响 δ13C 值的因素

1992 DORALE，et al［19］ 美国 石笋 8 000～1 000 a BP C3 /C4
1993 BASKARAN，et al［11］ 美国南部 石笋 /石钟乳 200 a 以来 大气 CO2的 δ13C 值

1997 BAKER，et al［23］ 英国 石笋 现代 土壤水停留时间; 去气作用; 蒸发作用

1998 HELLSTROM，et al［24］ 新西兰 流石 31 000 a 以来 C3 /C4; 生物量

1998 DORALE，et al［25］ 美国 石笋 75～25 ka C3 /C4
1999 BAR－MATTHEWS，et al［26］ 以色列 石笋 /石钟乳 60 ka 以来 C3 /C4，土壤水停留时间，大气和土壤 CO2 的

δ13C，围岩贡献
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( 续表)

发表年份 作者 研究地点 研究对象 研究时段 影响 δ13C 值的因素
1999 WILLIAMS，et al［27］ 新西兰 石笋 10 ka 以来 生物量
1999 DENNISTON，et al［28］ 美国 石笋 约 8 ka 以来 C3 /C4
1999 DENNISTON，et al［29］ 美国 石笋 约 10 ka 以来 C3 /C4
2000 FRUMKIN，et al［30］ 以色列 石笋 170 ka 以来 C3 /C4; 生物量
2002 FRAPPIER，et al［31］ 伯利兹 石笋 约 30 a 以来 生态系统 C 收支
2003 HOU，et al［32］ 中国北京 石笋 2 200 a 以来 生物量
2003 GENTY，et al［12］ 法国 石笋 85～31 ka 生物量
2003 PAULSEN，et al［33］ 中国中部 石笋 1 300 a 以来 C3 /C4; 生物量
2003 HOLMGREN，et al［34］ 南非 石笋 25 000 a 以来 C3 /C4
2004 DRYSDALEA，et al［35］ 意大利 石笋 126～383 ka 生物量，土壤水停留时间
2004 MICKLER，et al［36］ 巴巴多斯 石笋 /流石 /玻片沉积 现代 平衡与动力分馏

2004 WILLIAMS，et al［37］ 新西兰 石笋 12 ka 以来 大气 CO2，生物量，微生物活动，土壤水分和
温度，水－岩作用

2004 ZHANG，et al［38］ 中国广西 石笋 6 ka 以来 C3 /C4
2004 WURTH，et al［39］ 德国 石笋 12．7 ka 以来 生物量，水－岩作用，湿度
2005 WILLIAMS，et al［40］ 新西兰 石笋 24 ka 以来 大气 CO2，生物量，微生物活动，土壤水分和温度

2005 HOLZKMPER，et al［41］ 奥地利 流石 50～260 ka 动力分馏
2005 LUNDBLAD，et al［42］ 坦桑尼亚 石笋 40～27 ka 生物量; C3 /C4; 大气 CO2

2005 YADAVA，et al［43］ 印度 石笋 3 400 a 以来 生物量，滴水速率
2005 VACCO，et al［44］ 美国 石笋 9～13．2 ka C3 植物，大气与石灰岩围岩的贡献比例
2005 KONG，et al［45］ 中国东部 石笋 末次冰期 C3 /C4，土壤水停留时间
2006 VAKS，et al［46］ 以色列 石笋 /石钟乳 200 ka 以来 C3 /C4
2006 ZHU，et al［47］ 中国广西 石笋 15 ka 以来 C3 /C4
2006 MICKLER，et al［48］ 巴巴多斯 石笋 现代和全新世 动力分馏
2006 DREYBRODT，et al［49］ 意大利 流石 1．27～6．87 ka 生物量，去气作用
2006 BROOK，et al［50］ 美国新墨西哥 石笋 164 ka 以来 C3 /C4，去气作用，蒸发作用，水－岩作用
2006 FRISIA，et al［51］ 意大利西西里 石笋 9 000 a 以来 土壤水停留时间，通风效应
2006 GENTY，et al［52］ 欧洲、北非、以色列和中国 石笋 末次冰消期 生物量
2006 CRUZ，et al［53］ 巴西 石笋 116 ka 以来 C3 /C4; 生物量
2007 WEBSTER，et al［54］ 中美洲 Belize 石笋 3 200 a 以来 生物量，水－岩作用
2007 DENNISTON，et al［55］ 美国 石笋 约 3 600 a 以来 C3 /C4，水－岩作用
2007 MANGINI，et al［56］ 巴巴多斯 石笋 7．07～3．16 ka 水文导致的动力分馏
2008 MATTEY，et al［57］ 直布罗陀海峡 石笋 53 a 以来 通风作用导致的瑞利分馏或动力分馏
2008 HODGE，et al［58］ 西班牙 石笋 110～50 ka 水文
2008 VAN BEYNEN，et al［59］ 美国 石笋 约 4000 a 以来 土壤生产力
2008 HODGE，et al［60］ 西班牙 流石 约 266～46 ka 土壤生产力
2008 VERHEYDEN，et al［61］ 黎巴嫩 石笋 12 000～1000 a 水文
2009 HOLZKMPER，et al［62］ 南非 石笋 46～58 ka C4 植物，去气作用
2009 OSTER，et al［63］ 美国加州 石笋 8．8～16．9 ka 生物量，PCP
2009 FLEITMANN，et al［64］ 土耳其 石笋 50 ka 以来 C3 /C4; 生物量和微生物活动
2009 COSFORD，et al［65］ 中国湖南 石笋 6．6 ka 以来 生物量，通风效应，大气 CO2，水文

2010 JO，et al［66］ 韩国 石笋 MIS 5a～5b 生物量
2010 BAR－MATTHEWS，et al［67］ 南非南部沿海 石笋 53～90 ka C3 /C4
2011 LAMBERT，et al［68］ 美国南部 监测 现代 动力分馏与平衡分馏，去气作用与 PCP
2011 MARTN－CHIVELET，et al［69］ 西班牙北部 石笋 4 000 a 以来 温度
2011 BAKER，et al［70］ 英国 石笋 1 000 a 以来 温度，围岩贡献，动力分馏，通风效应
2013 UCHIDA，et al［71］ 日本 石笋 AD 1 600 以来 C3 /C4
2013 HARTMANN，et al［72］ 印度尼西亚 石笋 4 000 a 以来 PCP，通风效应，水－岩作用，人类活动
2013 TAN，et al［73］ 华中 /秦岭南坡 石笋 700 a 以来 C3 /C4; 生物量，水－岩作用，PCP，去气作用
2015 ZHANG，et al［74］ 中国江西 石笋 约 2 500 a 以来 C3 /C4; 生物量
2016 LIU，et al［75］ 中国南方云贵高原 石笋 31．5～28．9 ka 土壤湿度
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表 2 对洞穴石笋 δ13C 值进行的模型研究

Table 2 Modeling researches on speleothems δ13C

发表年份 作者 研究方式 所研究的影响 δ13C 值的因素

2008 ROMANOV，et al［20］ 室内模拟 流动距离( 沿石笋表面)

2008 DREYBRODT［49］ 室内模拟 沿石笋表面流动时沉积时间" 和交换时间 T
2008 WIEDNER，et al［76］ 室内模拟 平衡分馏与动态分馏

2009 SCHOLZ，et al［77］ 室内模拟 碳酸盐沉积、去气作用和溶液缓冲效应

2009 MHLINGHAUS，et al［78］ 室内模拟 温度、滴率、滴水 pCO2、石笋表面水和滴水之间的混合比

2010 OSTER，et al［79］ 模拟 /石笋( 美国) 土壤呼吸作用和水－岩相互作用

2011 POLAG，et al［21］ 室内模拟 沿石笋表面流动距离、滴率、温度

2011 FRISIA，et al［13］ 模拟 /观测( 意大利) 通风效应

2011 RUDZKA，et al［80］ 模拟 /石笋( 西班牙) 围岩和土壤有机 C 分解

2011 TREMAINE，et al［22］ 模拟 /观测( 美国) 通风效应

2011 FOHLMEISTER，et al［81］ 模拟 /观测( 意大利) 开放系统与封闭系统

2013 RIECHELMANN，et al［82］ 模拟 /观测( 德国) 滴率

2013 HANSEN，et al［83］ 室内模拟 滴率
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图 1 岩溶洞穴系统中 C 的来源、影响机制及与气候环境之间的联系

Figure 1 The sources and influencing mechanisms of C in karst cave system and its relationship to climatic environment
注: DIC 代表溶解无机 C，C3 /C4 指 C3 类型和 C4 类型植物比例． 在图的最右栏“与气候环境的联系及对洞穴石笋 δ13C 值的效应”中，假设了气

候温暖湿润时通过各种过程对洞穴石笋 δ13C 值的影响，如果气候相对寒冷干旱则产生相反的效果．

2 碳的来源及其同位素组成

在大多数研究案例中，洞穴石笋中 C 主要来自

土壤中植物根系的呼吸作用和有机质的分解( 有些

情况下地表土壤层很薄甚至没有，大气 CO2 则成为

了 C 的主要来源之一) 及对下伏碳酸盐岩围岩的溶

蚀，因此，多数情况下可以将土壤层看作是这些 C
搬运迁移的起点． 进入岩溶洞穴之后，伴随 CO2的去

气作用和碳酸盐沉积，一部分最终固定在了洞穴石
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笋中( 图 1) ．
在土壤层中，C 主要存在于土壤空气 CO2 和土

壤水溶解无机碳( DIC) 中． 这些 C 的来源包括大气

CO2、植物根系呼吸作用产生的 CO2 和土壤有机质

分解产生的 CO2，其中后两者统称为生物来源的

CO2． 土壤空气的 CO2分压( pCO2 ) 往往比大气的高

很多倍 ( 可能上百倍) ，因此，土壤空气 CO2 绝大部

分为生物成因．
土壤空气 CO2的体积分数与生物活动( 包括植

物根系呼吸作用和微生物活动) 强度有关: 植物根

系呼吸作用和微生物活动越强，产生的 CO2越多． 如

果土壤空气和土壤水中的 CO2达到溶解平衡，则土

壤空气 pCO2的上升将导致土壤水的 DIC 的质量分

数上升． 在有些地区生物成因 C 是石笋中 C 的主要

贡献者，例如在采自法国西南部 Villars 洞的石笋

Vil9 中生物成因 C 的贡献达到 80% ～90%［84］． 土壤

中生物来源 CO2 的 δ13 C 值首先与地表植物的种类

有关，如果是 C3 植物，其 δ13 C 值范围为 － 34‰ ～
－22‰，平均为－27‰; 如果是 C4 植物，则其 δ13 C 值

范围为－19‰～ －9‰，平均为－13‰． 土壤空气 CO2溶

解于土壤水形成碳酸氢根离子( HCO－
3 ) 时 δ13 C 值存

在分馏，在 20 ℃时的分馏系数 ε≈+8‰．
CO2溶解于水后会形成 HCO－

3 ． 地下水从土壤层

进入洞穴顶板盖层后会与盖层碳酸盐岩( 如石灰岩、
白云岩) 发生反应，溶蚀部分碳酸盐岩． 因此，盖层中

的碳酸盐岩也是石笋中 C 的重要来源之一( 图 1) ．
洞穴空气的 pCO2 通常比外界大气的高，因此，

洞穴通风效应会造成洞穴空气的 pCO2下降，且越接

近洞口下降幅度越明显． 洞穴滴水的 pCO2一般也显

著高于洞穴空气的 pCO2，因此，在洞穴内总体趋势

是 CO2不断从滴水中逸出到洞穴空气中，发生 CO2

去气作用． 此外，土壤空气的一部分 CO2还通过“泵

效应”( Pump Effect) 被带入洞穴之内． 但洞穴内空

气的 CO2 不仅来自滴水的 CO2 去气作用和“泵效

应”，还可能通过通风作用来自洞穴外部大气以及

游客的带入． 例如 FRISIA 等［13］在研究意大利东北

部的 Grotta di Ernesto 洞时发现，由于存在强烈的通

风效应，洞穴空气的 CO2只有很小一部分来自滴水

的初始 CO2去气作用． 洞穴空气 CO2和滴水 DIC 的

δ13C 值都受到多种因素影响，除了从碳酸盐岩盖层

进入洞穴的滴水 DIC 的 δ13C 初始值外，滴水和洞穴

空气之间的 pCO2 差值、洞穴通风强度、地下水水文

( 如流速大小、滴水时间间隔) 等因素都有影响，进

而对石笋 δ13C 值产生影响． 洞穴空气中 CO2的体积

分数也与滴水的去气作用、“泵效应”和洞穴通风作

用有关，也会影响滴水 ( 包括石笋表面的水膜) 的

pCO2和石笋 δ13C 值．
滴水中部分 C 也可能来自大气 CO2，尤其在地

表土壤层很薄或没有的地区，这种来源可能更为重

要． 现代大气 CO2的 δ13C 值约为－8‰［11］． 大气 CO2

的体积分数在冰期－间冰期尺度上存在显著变化，

如在 17～18 ka BP 为 200 !L/L 左右，到 10 ～ 11 ka BP
增加到约280 !L /L［85］． 工业革命以来，化石燃料的

使用使得大气 CO2的体积分数在最近 100 余年急

剧上升，最近已达到近 400 !L /L． 这种大气 CO2的

体积分 数 变 化 也 可 能 引 起 石 笋 δ13 C 值 的 变 化．
BREECKER［86］的研究结果显示: 在冰期－间冰期时

间尺度上，若大气 CO2的体积分数上升 100 !L /L，则

C3 植物的 δ13C 值下降 ( 1．6±0．3) ‰． 而如前所述，

植物 C 是石笋 C 的最主要来源．

3 石笋 δ13C 值变化的影响机制

根据 C 在进入石笋前的搬运迁移过程，以下分

别介绍在土壤层中、碳酸盐岩盖层中和洞穴之中影

响石笋 δ13C 值变化的因素和过程．
3．1 土壤层的影响

在收集到的 55 个洞穴沉积物 δ13C 值的研究案

例中，41 个提到了土壤空气 CO2的变化对 δ13C 值的

影响． 例如，DORALE 等［19］研究了美国 Iowa 州东北

部冷水洞的石笋 δ13C 值，认为是气温变化引起的 C3
和 C4 植物比例 ( 以下用 C3 /C4 表示) 控制了石笋

δ13C 值的变化，5 900～ 3 600 a BP 的 δ13C 值变大反

映了 C4 植物扩张和 C3 /C4 比例下降，而 3 600 a BP
之后 δ13 C 值的变小反映了 C3 植物的比例增 加．
ZHANG 等［74］研究我国南方江西神龙洞 2 只石笋

δ13C 值变化的气候意义时也认为主要是地表植被

C3 /C4 比例的变化影响了石笋 δ13C 值的变化: 公元

1 700 年前，石笋 δ13C 值波动较小且偏轻，显示地表植

被主要为茂密的森林植被( C3 植物) ; 公元 700～1100
年，石笋 δ13C 值急剧上升，显示大量森林被砍伐，可

能是安史之乱时大量来自北方的移民进入江西北

部、开发农业所致; 公元 1100 年后，石笋 δ13 C 值维

持在较高值上波动，反映这一时期当地植被较为

稀少．
土壤空气 CO2主要来自植物根系呼吸作用和微
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生物活动引起的土壤有机质分解． 对于不同类型的

植被，其 δ13C 值存在显著差异，呼吸作用和微生物

分解产生的 CO2的 δ13C 值也存在显著差异． 这是应

用 C3 /C4 比例来解释洞穴石笋 δ13C 值变化的基础．
此外，呼吸作用和微生物分解作用的强度也影响土

壤空气 CO2中来自大气 CO2的比例，因而也会对石

笋 δ13C 值变化产生影响． 一般生物量越高( 或植被

密度越大) ，呼吸作用和有机质分解越强，石笋 δ13C
值会越小; 反之亦然．

植被类型和生物量的变化与气候环境有关，一

般相对湿润的气候有利于植物的生长和微生物的活

动，也有利于 C3 /C4 比例的增加，因而通常认为石

笋 δ13C 的低值与相对湿润的气候有关，而高值与相

对干旱的气候有关．
部分研究显示土壤 C 及其 δ13 C 值对气候环境

变化的响应非常迅速． 除了 ZHANG 等［74］对江西神

龙洞石笋 δ13C 值的研究外，FRAPPIER 等［31］对中美

洲 Belize 一支石笋 δ13 C 值的研究发现其能很好地

记录最近约 30 年的 ENSO 活动，认为该石笋 δ13C 值

反映了当地热带雨林生态系统的 C 收支: ENSO 活

动造成了当地天气变化，进而影响到森林生态系统

的 C 收支． 由于土壤有机质的年龄可能达到数百年

甚至上千年，这种迅速响应可能反映了以下事实: 在

这些研究地点，土壤空气 CO2主要来自植物呼吸作

用，来自土壤有机质分解的贡献很小．
关于表层土壤中生物来源 CO2 对石笋 δ13 C 值

的影响，一个较特殊的例子是 BAKER 等［87］对苏格

兰 Uamh an Tartair 洞一支石笋 δ13C 值的研究． 该洞

穴发育在泥炭地之下，泥炭和土壤来源的 C 在泥炭

地层中经过了充分的混合． 在观测时段内泥炭 δ13C
值没有明显变化，因而 BAKER 等［87］认为所观察到

的石笋 δ13C 值变化是由有机质分解过程中13C 分馏

变化造成的: 较冷的气候条件下，较重的、更不稳定的

同位素组分更易受到微生物作用，最终使得泥炭和石

笋的 δ13C 值变大; 相反地，温暖的气候条件有利于较

轻的抗分解的同位素组分分解，导致泥炭和石笋的

δ13C 值变小．
在土壤层中，除了生物来源的 CO2外，大气 CO2

的体积分数及其 δ13 C 值也被认为是影响石笋 δ13 C
值变化的重要因素． 例如，BASKARAN 和 KRISH-
NAMURTHY［11］认 为 美 国 Texas 一 些 近 期 ( 年 龄 ＜
200 a) 洞穴沉积物的 δ13 C 值主要受到大气 CO2 的

δ13C 值控制，并根据洞穴沉积物 δ13C 值重建了约最

近 200 a 的大气 CO2的 δ13C 值变化． 冰期大气 CO2

的体积分数显著低于间冰期，但间冰期气候下土壤

中生物成因 CO2的生产也大幅度增加，因此，土壤空

气 CO2 中 大 气 来 源 的 相 对 比 例 未 必 增 加． 此 外，

STAUFFER 等［88］的研究发现大气 CO2 的体积分数

和 δ13C 值之间存在弱负相关关系． 大气 CO2除了通

过体积分数及其 δ13 C 值直接影响石笋 δ13 C 值变化

外，还可以通过影响植物 δ13C 值进而影响石笋 δ13C
值． 如大气 CO2的体积分数上升会导致植物 δ13C 值

下降［86，89］． 通常认为大气 CO2的体积分数上升将导

致洞穴沉积物δ13C值下降． 例如，WILLIAMS 等［37］在

研究新西兰 Waitomo 地区 4 支石笋的 δ13C 值变化时

认为: 石 笋 δ13 C 值 从 20． 6 ka 的 + 1． 58‰下 降 到

14．23 ka的－7．69‰，其原因就是大气 CO2的体积分

数变化的影响，并称之为大气 CO2效应; LUNDBLAD

和 HOLMGREN［90］也认为: 在相对温暖的气候下海

洋释放更多的 CO2进入大气中，加上更多的 C3 植物

发育，导致了坦桑尼亚沿海地区石笋 δ13C 值的下降．
大气 CO2的体积分数及 δ13 C 值除了与气候环境有

关之外，在人类历史时期，人类活动的影响显得越来

越重要，尤其是最近 100 余年大气 CO2 的体积分数

的急剧上升与人类大量使用化石燃料密切相关． 这

些化石燃料释放的 CO2不仅使大气 CO2的体积分数

急剧上升，而且因为来自这些化石燃料的 C 相对

贫13C，因而造成大气 CO2的 δ13 C 值显著下降，导致

洞穴沉积物 δ13C 值下降． 在 BASKARAN 和 KRISH-
NAMURTHY［11］对美国洞穴沉积物 δ13 C 值的研究、
TAN 等［73］对华中秦岭山地石笋 δ13C 值的研究中都

提到了人类使用化石燃料的影响．
在土壤层中，土壤水是否有足够的时间与土壤

空气 CO2达到平衡是影响石笋 δ13 C 值变化的另外

一个因素． 如果有足够的时间，则土壤空气 CO2能够

充分溶解到土壤水中． 如果土壤水在土壤层中停留

时间太短，则来不及与土壤空气 CO2达到溶解平衡，

土壤水中来自土壤空气 CO2的贡献比例减少，而来

自大气来源 CO2 的贡献比例增加，这将造成石笋

δ13C值上升． 这一机制被用来解释在葫芦洞中观察到

的D/O事件中石笋 δ13 C 值上升的现象． 此外，BAR－
MATTHEWS 等［26］ 在研 究 以 色 列 的 洞 穴 沉 积 物 和

DRYSDALE 等［35］在研究意大利的石笋时，发现整体

上 δ13C 值明显偏大，都认为可能反映了土壤水在土

壤层中的停留时间短，未与土壤空气 CO2 达到溶解
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平衡． 尤其是在以色列的洞穴沉积物中，8．5 ～ 8．0 ka
时期的 δ13C 值显著高于前后时期( 相差达到 5‰ ～
7‰) ，BAR－MATTHEWS 等［26］认为强降水是其中一

个可能原因．
关于土壤层中影响石笋 δ13 C 值变化的各种机

制，最后必须突出强调的是: 以上所述的传统观点认

为表层土壤空气 CO2 是影响石笋 δ13 C 值变化的最

重要因素，但近期报道的对美国得克萨斯中部部分

溶洞研究结果［91－93］表明: 表层土壤中植物根系呼吸

作用及土壤空气 CO2不是溶洞滴水和石笋中 C 的主

要来源，主要来源是土壤层之下基岩裂缝中的植物

根系呼吸作用． 这也与文献［94］、［95］发现的喀斯

特地区地下空气中最主要的 C 源来自土壤层之下

的结果相吻合． 虽然 BERGEL 等［93］指出这可能与

所研究地点的表层土壤较薄有关( 厚度＜30 cm) ，但

因为喀斯特地区往往都表现为地表土壤层较薄，所

以，这 些 在 得 克 萨 斯 中 部 溶 洞 研 究 中 得 到 的 结

果［91－93］可能对石笋 δ13C 值的气候环境意义带来巨

大影响，前述的发生土壤层中的各种影响机制可能

需要彻底重新评估．
3．2 碳酸盐岩围岩层的影响

溶解了土壤空气 CO2的地下水在进入碳酸盐岩

盖层之后将对碳酸盐岩产生溶蚀作用，因而地下水

中的 DIC 的 δ13C 值将受到围岩的 δ13C 值及其 C 的

相对贡献的影响． 对于任何特定的岩溶洞穴，其围

岩的 δ13C 值一般相对稳定，而且显著高于生物来源

C 的 δ13C 值，因而围岩 C 的相对贡献一般认为是影

响石笋 δ13C 值的重要因素． 这种相对贡献一般主要

受到两方面的影响: 一是地下水对围岩的溶蚀是在

开放系统下进行还是在封闭系统下进行; 二是地下

水在围岩中的停留时间．
如果地下水对围岩的溶蚀在开放系统下进行，

在达到溶解平衡状态时地下水中的 DIC 绝大部分

来自土壤空气 CO2，其 δ13C 值也主要取决于土壤空

气 CO2的 δ13 C 值; 如果是在封闭系统下进行，则最

终达到溶解平衡时地下水中的 DIC 一半来自土壤

空气 CO2，一半来自围岩． DIC 的 δ13C 值也取决于土

壤空气 CO2 和围岩的 δ13 C 值． 因此，地下水对围岩

的溶蚀是在开放系统下进行还是在封闭系统下进行

将对地下水 DIC 和石笋的 δ13C 值产生重要影响． 例

如，FOHLMEISTER 等［81］在对意大利东北部 Grotta
di Ernesto 洞穴滴水的 δ13C 值进行观测和模拟研究后

认为: 滴水 δ13 C 值的大幅度变化反映了封闭系统－

开放系统的比例变化． 在自然条件下，地下水对围岩

的溶蚀一般介于开放系统与封闭系统之间，但这两

者的相对贡献可能随不同的地质地理条件和气候环

境而变化，从而影响石笋 δ13 C 值变化． 研究［26，35，51］

中通常发现土壤和岩石地层中水的质量分数的增加

对应地下水 DIC 和石笋的 δ13C 值下降，而水的质量

分数的减少则对应地下水 DIC 和石笋的 δ13 C 值的

上升． 但是，土壤和岩石地层中水的质量分数的增

加一般有利于洞穴上覆基岩中封闭环境的形成，因

此，地下水 DIC 和石笋的 δ13C 值下降意味着地下水

对洞穴上覆基岩的溶解并未达到平衡状态，可能当

土壤和岩石地层中水的质量分数增加时缩短了地下

水的停留时间． 这说明在封闭条件下地下水在基岩

中的滞留时间也可能对地下水 DIC 和石笋的 δ13 C
值造成显著影响． 滞留时间越长，则围岩中水－岩作

用越强，更多的围岩组分进入到地下水中，围岩对滴

水 DIC 的贡献也越大，有利于滴水 DIC 的 δ13C 值上

升; 相反，渗流水滞留时间越短则有利于滴水 DIC
的δ13C值降低［37，39，50，54，55，72，87］． 不过，水－岩相互作用

不仅与地下水在围岩中的停留时间有关，还与地下

水本身的溶蚀能力有关． 如 ZHOU 等［96］在对川东北

地区的研究中发现围岩对石笋中 Sr 的相对贡献在

温暖湿润时期更高，可能是温暖湿润的气候下植被

更加发育，土壤空气 CO2含量、pCO2上升及植被分解

导致的有机酸也增加，导致了地下水的 pH 下降，促

进了水－岩作用．
BAKER 等［23］ 在 研 究 英 格 兰 约 克 郡 树 叉 洞

( Stump Cross Caverns) 现代碳酸盐沉积的 δ13C 值时

还提到了: 在碳酸盐岩盖层的含水层中存在去气作

用，造成洞穴沉积物的 δ13 C 值升高． 当 CO2 从地下

水中逸出时，不管是在同位素平衡分馏的条件下还

是在动力分馏条件下，都将造成地下水 DIC 的 δ13C
值升高．

如 3．1 节所述，最新的研究［91－95］显示: 溶洞上覆

基岩中的植物根系呼吸作用产生的 CO2———不是土

壤中的植物根系呼吸作用产生的 CO2———可能是溶

洞空气、地下水和石笋 C 的主要来源． 这种在得克

萨斯中部发现的现象是否同样广泛存在于其他洞穴

发育地区? 如果这种现象被证实普遍存在，那么这

种主要产生于基岩中的 CO2通过什么样的机制将洞

穴滴水和石笋的 δ13 C 值的变化与气候环境的变化

连接在一起? 这些还有待进一步研究． 但有一点需

要指出的是: 在这些研究中似乎发现围岩对洞穴滴
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水和石笋的 δ13 C 值影响很小［92－93］． 这与大多数研

究的传统观点［39，44，50，54－55，72－73，75］存在很大差别．
3．3 洞穴的影响

地下水在进入岩溶洞穴之后，伴随从地下水中

CO2逸出和 CaCO3沉积，地下水 DIC 的 δ13C 值不断变

化． CO2逸出造成的同位素分馏使重的同位素( 13C)

留在地下水中( 在平衡条件下的分馏系数为－8‰) ，

而 CaCO3沉积造成的同位素分馏使重的同位素沉积

下来( 在平衡条件下的分馏系数为 1‰～3‰) ． CO2逸

出和 CaCO3沉积的同位素分馏净效应使地下水 DIC

的 δ13C 值不断上升． 在动力分馏条件下发生的 CO2逸

出和 CaCO3沉积造成的同位素分馏效应更大． 因此，

不少研究提到了 CO2去气作用和先期 CaCO3沉积作

用( PCP，即洞穴滴水在到达石笋表面之前发生的

CaCO3沉积) 对洞穴沉积物 δ13C 值的影响． 可以看到，

在表 1 所列举的 55 个研究案例中，16 个提到了这方

面的影响［23，36，41，48－51，56－57，62－63，65，68，70，72－73］．
CO2去气作用和 PCP 对石笋 δ13 C 值的影响与

多种因素有关，包括地下水和洞穴空气的 pCO2 差

异、滴水的时间间隔、地下水在石笋表面流动的速度

和距离、洞穴通风强度、与通风伴生的蒸发作用等．
这也是到目前为止洞穴观测和模拟研究中重点关注

的领域( 表 2) ． 有些研究提到，现代洞穴观测中发现

滴水点下的碳酸钙沉积 δ13C 值相对比较均一，与滴

水 DIC 的 δ13C 值接近于同位素平衡状态，石笋 δ13C
值在适当条件下可以反映洞穴上覆植被变化［97］，也

能够正确地反映季风和降水的信息［98］．
不少学者模拟了洞穴环境或参数变化对滴水

DIC 和石笋的 δ13C 值的影响． 如 DREYBRODT［49］和

SCHOLZ 等［77］模拟了滴水沿石笋表面流动时发生

CO2去气作用和 CaCO3沉积时水中 DIC 的 δ13C 值变

化，发现石笋表面水膜中 DIC 的 δ13C 值会随着 CO2

去气作用和 CaCO3沉积呈指数递增，并最终趋向于

一个稳定值． SCHOLZ 等［77］的模拟还显示: 对于强

烈通风的洞穴，地下水与洞穴空气的交换会使得

DIC 的 δ13 C 值显著高于完全通过瑞利分馏达到的

δ13C 值． 这也与 DEININGER 等［99］模拟的在洞穴通

风和蒸发作用下石笋 δ13C 值的变化一致． 原因是通

风和蒸发作用导致 CO2去气作用和 CaCO3沉积速度

加快，δ13C 值的分馏效应更加显著．
ROMANOV 等［20］、POLAG 等［21］ 和 WIEDNER

等［76］都在模拟的洞穴环境下观测和分析了滴水在

石笋表面流动时流动距离对滴水 DIC 和石笋的 δ13C
值的影响． ROMANOV 等［20］最初选择的模型形状类

似于圆锥体，该模型底部直径为 1 m、高度为0．1 cm，

在不同的温度和滴率下进行模拟，模型计算分 3 种

情况进行: ( A) 在同位素平衡条件下发生 CO2 去气

作用和方解石沉积; ( B) CO2去气作用是快速的、不
可逆的，方解石沉积在同位素平衡条件下进行; ( C)

CO2去气作用和方解石沉积都是不可逆的． 在情况

A 和情况 B 中，沉积在生长层中心的方解石与滴水

溶液处于同位素平衡中; 在情况 C 中，生长层中心

沉积的方解石的 δ13C 值与滴水 DIC 的相同． 所有的

模拟结果均表明: 滴水 DIC 的 δ13C 值随着流动距离

的增加而逐渐增加． 显示了不管是在同位素平衡分

馏条件下还是在动力分馏条件下，CO2 去气作用和

CaCO3沉积作用都将导致石笋表面滴水中 DIC 的

δ13C 值逐步增加． MHLINGHAUS 等［78］的模拟实验

考虑了温度、滴水时间间隔、滴水的 pCO2 等多个因

素对滴水 DIC 的 δ13C 值的影响，发现 δ13C 值在按照

瑞利分馏模型变化时，滴水时间间隔和滴水在石笋

表面的停留时间是影响 δ13C 值的重要因素: 时间间

隔和停留时间越长，沉积的方解石 δ13C 值增加越多．
这与 ROMANOV 等［20］、WIEDNER 等［76］ 和 POLAG
等［21］的研究结果一致． 此外，滴水时间间隔还影响

到温度对溶液中 HCO－
3 的 δ13 C 值的影响: 滴水时间

间隔＜2 000 s 时，温度升高一般会导致 HCO－
3的 δ13C

值变大; 但滴水时间间隔较小时，水膜在石笋表面的

停留时间较短，温度对 HCO－
3的 δ13C 值影响变小［97］．

滴水 pCO2增加会导致沉积方解石的 δ13 C 值变大．
POLAG 等［21］的模拟实验也考虑了温度和滴水时间

间隔对 δ13C 值的影响，发现温度和滴水时间间隔的

增加均会造成 δ13C 值的变大．
由于地表气温的季节和昼夜变化，洞穴内外温

度差异造成空气密度差异，使得洞穴内外空气在昼

夜尺度和季节尺度均发生对流( 即洞穴通风效应) ．
由于洞穴空气一般具有比洞外大气高得多的 pCO2，

通风作用使洞穴滴水和洞穴空气之间的 pCO2 差增

大，进而影响滴水 CO2的溢出和13 C 分馏，影响石笋

δ13C 值． FRISIA 等［13］和 TREMAINE 等［22］结合现代

洞穴观测和模型计算，分别分析了洞穴系统的通风

效应对 δ13C 值的影响． FRISIA 等［13］对意大利东北

部 Grotta di Ernesto 洞的研究发现: 冬季强烈的通风

效应使滴水在到达石笋表面之前就已经发生了去气
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作用和13C 的富集( 石笋表面水膜 DIC 的 δ13C 值为

－8‰，比滴水 DIC 的 δ13C 值( －11．5‰) 高出 3．5‰) ．
洞穴内的通风效应与距离洞口的远近有关． TRE-
MAINE 等［22］发现: 在所有季节，距离洞口越近通风

效应越强，造成的 δ13C 值变大越明显; 此外，在整个

洞穴系统中，在通风路径上沉积的方解石的 δ13C 值

比路径之外的点的 δ13 C 值高出 ( 1．9 ± 0．96 ) ‰，因

此，认为石笋的 δ13C 值变化可以反映大气 CO2和地

表植被的变化，也可能反映了洞穴通风强度的变化．
可以看到，洞穴内的所有因素都是通过影响洞

穴滴水的 CO2 去气作用和 PCP 来影响滴水 DIC 和

石笋的 δ13C 值变化． 如果 CO2去气作用和 PCP 速度

很快，不是在同位素平衡条件下进行的，则造成的
13C分馏的幅度更大．

4 石笋 δ13C 值应用的问题与前景

从表 1 和表 2 可以看到，石笋 δ13C 值变化受到

多种因素影响，显示了相当的复杂性． 这种复杂性

一方面表现在影响因素众多． 其中，有些因素的影

响是同一个方向的． 例如: 气候转向湿润一般有利

于植被发育，也有利于 C3 植物生长和土壤微生物

活动加强，这些都有利于降低石笋 δ13C 值; 同时，湿

润气候下有效降水增加将导致地下水在碳酸盐岩盖

层中的停留时间缩短和水－岩相互作用减少，导致

围岩 C 的相对贡献减小，也有利于石笋 δ13 C 值降

低; 此外，洞穴内滴水在钟乳石和石笋表面的流速加

快和滴水时间间隔缩短、洞穴空气 pCO2 增加，以及

通常伴随温暖湿润气候的通风效应减弱等，这些洞

穴内的因素将使得滴水 CO2去气作用和 PCP 减弱，

有利于降低滴水 DIC 和石笋的 δ13C 值，这与地表植

被和水－岩相互作用过程对石笋 δ13 C 值的影响一

致． 但有些因素的影响方向相反，如湿润气候下有

效降水增加可能会导致土壤水与土壤空气 CO2的接

触时间缩短，可能在二者未达到溶解平衡时土壤水

就进入了碳酸盐岩盖层中; 而且有效降水的增加有

利于土壤层和表层岩溶系统中水的质量分数的增

加，地下水与碳酸岩围岩的相互作用更易于在封闭

条件下进行． 这两方面的效应都将有利于石笋 δ13C
值上升．

另一方面表现在时间尺度上，即不同时间尺度

上石笋 δ13C 值变化可能受控于不同的因素( 表 1) ．
例 如，DRYSDALE 等［35］ 研 究 意 大 利 Antro del

Corchia 洞石笋( 生长时段在 126 ～ 383 ka) 时发现石

笋 δ13 C 值变化主要受生物量变化和土壤水的停留

时间的影响． LIU 等［75］对中国南部雾露洞和董哥洞

的石笋研究发现 δ13 C 值没有记录千年尺度气候变

化，但记录了百年尺度气候变化，而百年尺度变化上

δ13C 值与 δ18 O 存在耦合关系，反映了百年尺度上

δ13C值主要受控于与区域水文循环相关的土壤湿度

平衡． 即使在同一洞穴系统中，不同时间尺度上的

石笋 δ13C 值变化也可能受控于不同的因素． 例如，

KONG 等［45］在研究南京葫芦洞过去 75 ka 的石笋

δ13C 值变化时认为，在冰期－间冰期尺度上石笋 δ13C
值反映了 C3 和 C4 植物相对比例的变化; 但在千年

尺度上，石笋 δ13C 值则反映降水在土壤层的停留时

间: 在较温暖湿润的 Dansgaard－Oeschger 事件中，降

水较多导致在土壤层停留时间短，较少的土壤 CO2

溶解进入土壤水，最终导致石笋 δ13 C 值变大． 这种

不同时间尺度上影响因素的差异也增加了石笋 δ13C
值研究的难度．

这种影响因素和过程的多样性，导致了石笋

δ13C值解释的多样性． 这可能是目前石笋 δ13C 值的

古气候环境研究中面临的主要问题． 不过，尽管存

在这样的问题，一些近期的研究显示: 影响石笋 δ13C
值变化的因素和机制可能并没有以往的研究所提示

的复杂． 例如，在得克萨斯中部溶洞中发现只有植

物较深的根部( 如基岩中根系) 的呼吸作用产生的

CO2才是洞穴滴水和石笋 C 的主要来源［91－93］，这不

仅排除了土壤空气 CO2 作为影响石笋 δ13 C 值变化

主要因素，也排除了土壤中的一些过程 ( 如水在土

壤层中的停留时间［26，35，45］) 对石笋 δ13 C 值的影响．
此外，MEYER 等［92］和 BERGEL 等［93］的研究还发现

围岩对 滴 水 DIC 和 石 笋 的 δ13 C 值 的 影 响 很 小，

MEYER 等［92］甚至发现 PCP 的影响也不大． 这就表

明，洞穴之内的一些过程可能才是影响滴水 DIC 和

石笋的 δ13C 值变化的重要因素． 如果今后有更多的

研究证实 PCP 确实对滴水 DIC 和石笋的 δ13C 值影

响较小，则洞穴滴水的 CO2去气作用可能是影响滴

水 DIC 和石笋的 δ13C 值的关键过程． SCHOLZ 等［77］

和 MHLINGHAUS 等［78］ 的模拟分析显示: 在平衡

条件下 CO2去气作用和 PCP 因滴水时间间隔变化

造成的 δ13C 值变化可以分别达到 7．6‰和 6．5‰; 而

DEININGER 等［99］的研究结果显示: 如果在通风过

程和蒸发作用的影响下，CO2去气作用和 PCP 造成

的 δ13C 值变化更大． 这与通常在石笋中观察到的
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δ13C 值变化幅度相仿． 因此，这些研究结果似乎为

石笋 δ13C 值的古气候环境研究指明了一个方向．
不过，CO2去气作用也受到多种因素的影响，包

括滴 水 时 间 间 隔、滴 水 流 速、滴 水 与 洞 穴 空 气 的

pCO2差以及洞穴的通风作用． 如果滴水时间间隔较

小，滴水流速较大，滴水与洞穴空气的 pCO2 差也较

小———这种情况通常出现在较温暖湿润的气候环境

下，这 种 气 候 环 境 下 通 常 洞 穴 的 通 风 作 用 也 较

弱———则 CO2去气作用会较弱，导致石笋 δ13C 值偏

轻． 因而在季节尺度上滴水 DIC 和石笋的 δ13C 值往

往在雨水较多的夏季偏小［92，100］． 在有些研究中观

察到的千年尺度上石笋 δ13 C 值与 δ18 O 的同步变

化［101］，可能也与这一控制机制有关． 但是，洞穴滴

水的时间间隔不仅与降水多少有关，也可能会受到

洞穴上覆基岩中岩溶管道的影响． 如果在上覆基岩

中地下水流路发生变化，即便这些变化与气候环境

的变化并不一致，也可能会对石笋 δ13C 值造成重大

影响． 在川东北梭子洞石笋 SZ2 中，刘淑华等［102］观

察到这种影响甚至超过了气候环境变化的影响． 不

过在季节尺度上，上覆基岩中地下水流路发生变化

的可能性很小，因此，季节尺度上滴水 DIC 和石笋

的 δ13C 值变化［100］的主要原因是气候环境变化造成

的 CO2去气作用变化．

在以往对石笋 δ13 C 值的研究中经常提到地表

植被也可以影响滴水 CO2去气作用． 植物根系的呼

吸作用( 不管是在表层土壤中还是在基岩中) 变化

影响滴水和洞穴空气的 pCO2变化，进而影响滴水和

洞穴空气的 pCO2差
［93］．

因此，各种气候和非气候因素造成的洞穴滴水

CO2去气作用变化，可能是解释石笋 δ13 C 值变化的

关键所在． 我们建议在今后的研究中对此予以高度

关注．

5 结语

尽管岩溶洞穴沉积是最近 20 余年古气候环境

研究领域的热点，并取得了大量重要研究成果，但其

δ13C 值指标所受到的关注较少． 毫无疑问，影响石

笋 δ13 C 值变化的因素和机制较为复杂是重要原因

之一． 但尽管如此，洞穴石笋 δ13 C 值变化的气候环

境意义仍然值得深入研究，尤其是在有些地区的洞

穴沉积研究中发现 δ13 C 值是比 δ18O 值更为敏感的

气候环境变化指标［12］． 令人欣慰的是，近期的一些

研究结果［91－93］显示: 影响石笋 δ13C 值变化的因素和

机制可能并没有以往所报道的那样复杂． 洞穴内部

的过程，特别是滴水的 CO2 去气作用，可能对石笋

δ13C 值变化产生了关键的影响． 因此，我们建议在

今后的研究中对洞穴滴水的 CO2去气作用予以高度

关注． 但应该注意的是洞穴滴水的 CO2去气作用本

身也受到多种因素的影响，例如滴水时间间隔、滴水

流速、滴水与洞穴空气的 pCO2 差、洞穴的通风作用

以及可能存在的非气候因素( 特别是上覆基岩中地

下水流路的变化) 都可能引起滴水 CO2去气作用变

化． 考虑到这种情形，结合石笋的其他指标( 例如微

量元素、δ18 O、放射性 C 同位素14 C、Sr 同位素组成
87Sr / 86Sr等) 对石笋 δ13 C 值变化的气候环境意义进

行分析，可能是一条更加合理的途径． 虽然目前在

少数研究中已经开始注意到这一点［63，72，103］，但总体

关注度仍有待加强．
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