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南海北部末次冰盛期晚期以来冰融水与气候事件记录: 长链
脂肪醇陆源输入指示* 
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摘要: 对南海北部陆坡 Site4B 站位末次冰盛期晚期至全新世(30~120cm)长链脂肪醇分布及碳同位素组成进行讨论, 结

果表明 , 长链脂肪醇碳优势指数(CPI, 10.49~24.56)、平均碳链长(ACL, 28.91~29.99)以及平均碳同位素组成(–28.85± 

0.97‰~–32.92±1.38‰)均反映了陆源 C3 植物来源, 代表了沉积物中陆源输入。Site4B 站位末次冰盛期末至晚更新世末

(65~102cm, 19.343~11.636ka BP)普遍较低的陆源输入均响应了大规模的冰融水事件 19ka-MWP、MWP-1A、MWP-1B 

(melt water pulse, MWP)和暖气候事件(B/A事件), 不具冰期/间冰期旋回变化特征。在末次冰盛期晚期(102~120cm)和全

新世(30~60cm, 10.490~约 7.104 ka BP)陆源输入的旋回变化均反映了加强/减弱的冬季风/夏季风旋回变化, 其中在末次

冰盛期晚期记录一次冬季风最强事件, 在早全新世至 9.940ka BP记录一次夏季风最强事件。通过 Site4B站位末次冰盛

期末至晚更新世末(19.343~约 11.636 ka BP)千年尺度陆源输入分布特征和全球冰期/间冰期旋回气候变化的对比, 发现

不具明确的区域对比性, 可能受到低纬地区局地环境的作用所致。 
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Records of melt water pulses and climate events from the northern South China Sea 
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Abstract: The distribution and δ13C composition of long chain n-alcohols from the late Last Glacial Maximum (LGM) to the 

Holocene in Site 4B core sediments from the continental slope of the northern South China Sea was discussed in this paper. 

The distribution of carbon preference index (CPI, 10.49~24.56), average chain length (ACL, 28.91~29.99) and average carbon 

isotope (–28.85‰±0.97‰ to –32.92‰±1.38‰) of long chain n-alcohols reflected a C3 higher plant source and a dominated 
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terrigenous input of organic materials into the sediments. The relatively low terrigenous input was related to the extensive melt 

water pulse (MWP) events (19ka-MWP, MWP-1A and MWP-1B), and Bølling-Allerød (B/A) warming event from the end of 

the LGM to the end of the Late Pleistocene in Site 4B sediments (65~102cm, 19.343 to ~ 11.636 ka BP) without glacial 

period/interglacial period cycle. However, the distribution of the terrigenous input reflected intensified/weakened winter 

monsoon/summer monsoon cycle during the late LGM and Holocene, with the winter monsoon maximum periods recorded 

during the late LGM and the summer monsoon maximum periods in about 9.940ka BP. Compared with the cycle climate 

change of global glacial period/interglacial period, the distribution of the terrigenous input from the end of the LGM to the end 

of the Late Pleistocene in Site 4B sediments (19.343 to ~ 11.636 ka BP) reflected ambiguous regional comparability, probably 

related to the regional environmental activity in low latitudes. 

Key words: continental slope of the northern South China Sea; long chain n-alcohol; carbon isotope; melt water pulse event; 

monsoon climate 
 
 

南海是西太平洋地区最大的边缘海, 北靠华南
大陆, 北侧经台湾海峡连接东海, 东北经由吕宋海
峡连接太平洋。其特殊地理位置以及高速沉积特征

(Sarnthein et al, 1994)使其对气候变化具有环境放大
效应(赵泉鸿 等, 1999), 是研究东亚季风形成与演
化的理想场所(Wang et al, 1999)。 

格陵兰冰芯、北大西洋地区沉积物记录发现在

末次冰期-间冰期存在千年尺度的冷暖气候快速变
化事件 (Heinrich, 1988; Bond et al, 1992), 称为
Dansgaard-Oeschger (D/O)旋回事件。除此之外, 在
北大西洋岩心沉积物中还发现 6 次 Heinrich 冷事件
(Heinrich, 1988; Bond et al, 1992), 这些晚更新世千
年尺度的冷暖气候突变事件在南海得到很好的响应

(Wang et al, 1999; 翦 湣知  等 , 2008; 葛黄敏  等 , 
2010)。一般认为末次冰消期的 Bølling-Allerød暖期
(波令-阿勒罗德事件, 简称 B/A; Cuffeyet al, 1997)和
Younger Dryas冷期(新仙女木事件, 简称YD; Peteet, 
1995)旋回事件是D/O旋回的最后一个, 然而在全新
世时期仍然存在很多气候突变事件, 例如早全新世
降温事件(常琳 等, 2013)、晚全新世变冷事件(翦知
湣 等, 1996)等, 这些全新世千百年尺度的气候突变
事件在南海同样得到证实(Wang et al, 1999; 黄元辉 
等, 2007; 沙龙滨 等, 2008)。 

Chen 等(1999)和 Wang 等(1999)首次在南海发
现了千年-百年尺度的气候旋回及气候突变事件, 随
着对南海古气候研究的深入, 越来越多的手段应用
到古气候恢复中, 例如孢粉记录(Sun et al, 2003)、古
海水温度替代性指标(翦 湣知  等, 2008)、海洋生产
力(房殿勇 等 , 1998)、黏土矿物组合(Boulayet al, 
2005; 刘志飞 , 2010)和常量元素比值 (张俊  等 , 
2013)等。虽然这些方法可以在一定程度上恢复古
气候, 但同样存在局限性, 譬如用生源 Ba 的含量
反演古生产力从而恢复古气候就可能受到沉积环

境、BaSO4的溶解等因素干扰使生源 Ba信号产生偏
差(Paytan et al, 2007)。 

生物标志化合物由于在历史演化过程中具有稳

定性, 基本保存了原始生物生化组分的碳骨架, 可
以用于推断沉积环境和生态环境变迁 (Meyers, 
2003), 并很好地用于古气候的恢复工作 (Pelejero, 
2003, Strong et al, 2013; 胡建芳 等, 2001; He et al, 
2008)。在众多生物标志物中, 脂肪醇广泛用于现代
海洋沉积物的研究(Venkatesan et al, 1987; 胡建芳 
等, 2003; Gogou et al, 2004), 在现代海洋沉积物中, 
长链正构脂肪醇(>n-C22)主要来自高等植物表层蜡
脂, 具有明显的偶碳优势, 常以 n-C26、n-C28和 n-C30

为主峰碳(Eglinton et al, 1967; McCaffrey et al, 1991; 
Collister et al, 1994; Freeman et al, 2001), 是陆源物
质输入的主要来源和特征标志, 通常通过水流和风
传播(Simoneit, 1978)。研究表明, 南海东北部陆源物
质主要靠河流输入, 风尘沉积的贡献完全可以被忽
略(Liu et al, 2003; Boulay et al, 2005; Wan et al, 
2007), Boulay 等(2005)根据现代大气矿物气溶胶通
量值和陆源物质堆积速率, 估计南海北部 ODP1145
站位 450ka BP 以来仅有 5%的风尘输入。黄杰等
(2013)根据南海北部 KNG5 站位 17.5ka BP 以来的
平均陆源物质堆积速率, 估算风尘贡献仅有 6%。 

南海地处亚热带季风区 , 气候主要受东亚季
风系统控制(Hellerman et al, 1983)。在间冰期, 南
海以加强的夏季风为特征(Wang et al, 1999; Jian et 
al, 2001), 表层洋流主要以西南向表层洋流为主
(Wang et al, 1999; Wang et al, 1995), 同时伴随有冰
盖融化冰融水注入导致海平面升高, 大片陆架被淹
没导致海岸线后退; 在冰期则以强盛的冬季风为主
(Wang et al, 1999; Huang et al, 1997), 主要以东北向
的广东沿岸流和逆时针方向洋流为主 (Liu et al, 
2003; Boulay et al, 2005; Wan et al, 2007), 同时伴随
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有海平面降低(Wang, 1999), 陆架出露导致河流入
海口向陆架区延伸。因此 , 自从末次冰盛期 (Last 
Glacial Maximum, 简称 LGM, 26.5~19.0 ka BP; 
Clark et al, 2009)以来, 在南海北部现代海洋沉积物
中, 通过河流输入的陆源有机质不仅受到在冬 /夏
季风环境下驱使的洋流搬运作用(Liu et al, 2010), 
同时还受控于末次冰盛期大幅下降的海平面

(Wang, 1999)和末次冰消期以来大规模冰融水事件
(melt water pulse, MWP; Clark et al, 2004)导致的海
平面大幅上升(Pelejero, 2003), 因此对南海北部沉
积物中陆源输入的研究可以反演气候事件以及大

规模冰融水事件。 
本次研究着重对南海北部陆坡 Site4B站位岩心

沉积物中长链脂肪醇反映的陆源有机质输入分布

特征进行了讨论 , 利用陆源输入反演末次冰盛期
晚期以来受控于冬 /夏季风系统驱使的洋流运动情
况(东北向/西南向表层洋流)、气候突变事件的存在
(Heinrich 1(简称 H1)、YD等冷事件; B/A等暖事件)、
冰融水事件的记录(19ka-MWP、MWP-1A 和 MWP- 
1B)以及冰融水输入和气候突变事件的相互关系
(LGM末和 19ka-MWP、MWP-1A和 Bølling暖期、
MWP-1B和早全新世降温事件等)。 

1  南海北部区域概况及陆源有机质来源 

南海位于欧亚、太平洋和印度-澳大利亚三大板
块的交汇处, 是一个发育有洋壳的大型边缘海; 北
起 23°N, 南至赤道; 西自 99°E, 东至 122°E。在末
次盛冰期 , 海平面大幅下降 , 大面积陆架出露 , 南
海成为一个半封闭边缘海(Wang, 1999; 图 1)。此时
南海北部通往大洋的海峡只有巴士海峡(深达 2500m)
仍然开通(Pelejero, 2003), 为北太平洋深层水的注
入交换提供稳定的通道(Wan et al, 2010)。 

南海北部 ODP1144和 ODP1145站位研究表明, 
物源输入主要来自珠江口 (Tamburini et al, 2003; 
Wehausen et al, 2002); 然而, 最近关于黏土矿物、元
素地球化学、孢粉记录和分子地球化学等方面的研

究则发现了台湾岛对南海北部沉积物具有重要贡献

(Liu et al, 2010; Wan et al, 2010; 黄杰 等, 2013; Liu 
et al, 2011,2013), 珠江对南海北部细粒物质的贡献
没有以前认为的那么重要 (刘志飞  等 , 2007)。
Pelejero (2003)通过对南海 44 个表层沉积物中长链
烷烃组分的研究发现, 在接近台湾岛的南海北部表
层沉积物中(17937~17940站位), 陆源输入达到最大
值, 和沉积物中孢粉记录一致(Sun et al, 1999), 认

为主要来自于台湾的贡献。黄杰等(2013)通过对南
海北部陆坡 KNG5 站位黏土矿物的组成分析, 认为
12.5ka BP至今的沉积时期陆源物质主要来自台湾。
Wan 等(2010)通过对黏土矿物组成、沉积物粒径、
陆源物质堆积速率和微量元素综合分析认为 , 
ODP1144~1148站位自从 3Ma BP以来陆源物质主要
来自台湾。Strong 等 (2013)研究了珠江口沉积物
6.5ka BP 以来沉积时期长链脂肪醇的分布特征, 发
现从珠江口到临近的南海 , 陆源输入逐渐减小至
0.1μg·g–1(以干沉积物计 , 下同 ), 这一现象和其他
学者在珠江口和临近南海北部沉积物 (Hu et al, 
2009)以及其他江口和临近海域发现的情况一致
(Lu et al, 2006; Palomo et al, 2010), 表明了至少在
全新世 6.5ka BP以来珠江口河流有机质对南海北部
沉积物中陆源输入贡献较低。 

 

图 1  末次冰盛期南海北部陆架出露(据 Pelejero, 2003) 
Fig. 1  Additional emerged land in the northern SCS during 
the LGM. After Pelejero (2003) 

 
因此, 综合以上研究认为, 南海北部沉积物中

陆源有机质主要来自台湾岛的河流输入 , 并可能
通过在东亚冬季风驱动下盛行的广东沿岸流(刘志
飞 , 2010)、南海表层冬季盛行的逆时针方向洋流
(Liu et al, 2003; Boulay et al, 2005; Wan et al, 
2007)、深水洋流(刘志飞, 2010; Wan et al, 2010; Liu 
et al, 2011, 2013)和黑潮在南海的分支搬运输入(Liu 
et al, 2011)。 

2  样品与分析方法 

2.1  样品采集和沉积物定年 
Site4B 站位于南海北部陆坡 (20°08.4374′N, 

116°31.0455′E; 图 2)。Site4B沉积物岩心于 2009年
5~6 月由广州海洋地质调查局“海洋四”号船利用大
型重力活塞取样器采集 , 岩心长 3m, 站位水深约
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970m。沉积物岩心采集过程中, 沉积物及其沉积组
构未破坏。在岩心库, 沉积物岩心沿中间线被切割
成两半, 并进行岩心描述。一半岩心在岩心库保存, 
另一半岩心以 3cm 间距连续取样, 并立即用锡箔纸
包裹、塑胶袋密封保存。带回实验室后, 沉积物样
品置于−50℃冷冻干燥, 后用玛瑙研磨至 80 目, 储
存于−20℃下以供后续分析测试。 

 
图 2  Site4B及邻近站位地理位置 
Fig. 2  Geographic location of Site4B and adjacent stations 

 
Site4B 站位岩心沉积物定年采用 AMS 14C 定

年法 , 分析测试在中国科学院广州地球化学研究
所完成(林杞, 个人通讯)。沉积物年龄序列为晚更
新世 (297~300cm, 41.596ka BP)到全新世 (0~5cm, 
1.954ka BP), 其中 99~102cm 层位处于末次冰盛期
末(19.343ka BP), 55~60cm 处于晚更新世向全新世
过渡的早全新世(10.490ka BP)。Site4B 岩心平均沉
积速率为 7.21cm·ka–1, 和 SH1B、SH5C和 SH7B岩
心平均沉积速率 (2.60~3.92cm·ka–1; 吴庐山  等 , 
2013)以及 HS-4、HS-35、HS-60和 HS-66岩心晚更
新世—全新世的平均沉积速率 (9.17~23.33cm·ka–1; 
李学杰 等, 2008; 龚月华 等, 2009)没有显著差异, 
表明神狐海域沉积速率普遍变化不大。虽然 Site4B
岩心缺乏详实的年龄数据, 尤其是晚更新世到末次
冰盛期晚期(41.596~19.343ka BP), 但本次研究主要
探讨末次冰盛期晚期以来陆源输入指示的南海古环

境变迁记录 ; 而且已测的全部年龄序列 (41.596~ 
1.954ka BP)与沉积序列(0~300cm)具有极好的线性
相关(R2=0.99, 图 3), 因此缺失年龄数据的沉积层位
可以通过已测的相邻两个年龄数据进行线性插值 , 
相较于通过平均沉积速率插值, 能得到更精准的年
龄数据。通过 10.490~8.822ka BP线性插值, 45~55cm
沉积层位的年龄分别为约 9.940ka BP 和约 9.378ka 
BP; 通过 12.746~10.490ka BP线性插值, 65~75cm层

位的年龄分别为约 12.200ka BP 和约 11.636ka BP; 
通过 8.822~1.954ka BP线性插值, 30~40cm层位的年
龄分别为约 7.963ka BP和约 7.104ka BP(表 1)。由
于 99~102cm和 249~252cm层位相距较远, 用其两
个层位的年龄进行线性插值 , 会导致 102~249cm
层位年龄误差较大。不过, 无论是根据 Site4B岩心
较快的沉积速率(7.21cm·ka–1), 还是根据其他神狐
海域岩心柱晚更新世更快的沉积速率 (17.92~ 
19.58cm·ka–1, 龚月华等, 2009; 20.83~23.33cm·ka–1, 
李学杰等, 2008; 54~450cm·ka–1, 苏新 等, 2005), 都
可以推断 Site4B岩心柱 102~120cm层位沉积时应该
仍然处于末次冰盛期晚期, 因此本次研究回避讨论
缺失详细年龄数据的 120~300cm 层位, 而着重讨论
末次冰盛期晚期以来 30~120cm 层位对陆源输入的
指示意义。 

 
图 3  Site4B站位 14C年龄分布 
Fig. 3  Distribution of AMS 14C dating in Site4B  
 

2.2  实验分析和测试 
称取 10~20g 的粉末样放入索氏抽提器中, 然

后用约 300mL 二氯甲烷/甲醇(9︰1, 体积比)混合
索氏抽提 72h。抽提前 , 加入内标正十三醇
(NuchekPrep, Elysian, MN, USA)。抽提完成后, 将
接收瓶中抽提物旋转蒸发浓缩 , 得到样品中有机
质的游离态部分。向游离态有机质加入 KOH/ 
CH3OH (1mol·L–1) 溶液皂化 , 正己烷萃取出中性
组分后 , 进行硅胶氧化铝柱层析 , 分别用正己烷
和苯洗脱烷烃和芳烃组分后用甲醇洗脱得到醇

类组分。醇类组分进行衍生化处理 , 加入 BSTFA
溶液 , 放入 60℃烘箱 2h。氮气吹干后加入正己烷
待进行色谱质谱 (GC-MS)和色谱同位素质谱 (GC- 
IRMS)仪器分析测定。  

GC-MS 分析在中国科学院广州地球化学研究
所有机地球化学国家重点实验室 Thermo Trace GC 
Ultra-DSQ 色谱质谱仪上完成, 离子源为电子轰击 
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源 (70eV), 色谱柱型号为 DB-1 毛细管色谱柱
(60m×0.32mm, i.d.×0.25μm涂层)。升温程序为: 初
始温度 70℃, 3℃·min–1升至 315℃恒温保持 25min。
采用无分流模式进样 , 载气为高纯氦气 , 流速
1.1mL·min–1。 

醇类单体碳同位素测试在安捷伦公司生产的

6890N气相色谱仪-联用 GV(GC5 MK1) IsoPrime同
位素质谱仪上完成 , 使用 DB-5MS 毛细管色谱柱
(30m×0.25mm, i.d.×0.25μm 涂层)。升温程序为: 初
始温度为 70℃, 20℃·min–1升至 160℃后, 1.5℃·min–1

升至 220℃, 最后以 10℃·min–1升至 315℃恒温保持
20min。采用无分流模式进样, 载气为高纯氦气, 流
速 1.5mL·min–1。所有样品、三甲基硅基团(TMS)、
十三醇标样的碳同位素都重复 3 次 , 偏差小于
0.5‰。扣除衍生化试剂 BSTFA 的稳定碳同位素值, 
计算公式如下:  

δ13 CDC = (m·δ13CCOM+ 3n·δ13CTMS) / (m+3n) 
其中δ13CDC是衍生化产物碳同位素值, δ13CCOM是目

标化合物碳同位素值, δ13CTMS是三甲基硅基碳同位

素值, m是目标化合物碳原子个数, n是目标化合物
上的羟基个数。 

3  结果 

3.1  正构脂肪醇分布 
Site4B 沉积物 30~120cm层位中检测到的正构

脂肪醇碳链分布为 C12—C34(图 4), 总正构脂肪醇
含量分布为 0.84~43.49μg·g–1(表 1), 和 Strong 等
(2012, 2013)在珠江口沉积物中报道的含量非常接
近 (0.1~59μg·g–1), 但远远大于 Hu 等 (2009)报道
的(0.024~0.427μg·g–1)。除了 105~108cm处的最大
值 (43.49μg·g–1), 其他层位上的正构脂肪醇含量
(0.84~18.36μg·g–1)和胡建芳等 (2003)在南沙群岛
17962沉积物中报道的非常接近(0.32~19.42μg·g–1)。
沉积物 n-C26-34 长链脂肪醇碳优势指数(CPI)以及平
均碳链长(ACL)分别为 10.49~24.56 和 28.91~29.99 
(表 1)。 

 

 
图 4  Site4B沉积物正构脂肪醇分布（m/z为核质比） 
Fig. 4  Distribution of n-alcohols in Site4B sediments 
 
3.2  长链脂肪醇碳同位素 

Site4B沉积物 30~120cm层位中只检测到了偶
碳数脂肪醇的碳同位素值 , 碳链分布为 C18—C30, 
其中 n-C26-30 长链脂肪醇碳同位素值分别为

–29.96‰~–26.94‰( 平 均 为 –28.85‰±0.97‰) 、
–34.28‰~–29.68‰ ( 平 均 为 –32.88‰±1.33‰)和
–34.46‰~–28.55‰(平均为–32.92‰±1.38‰)(表 1), 
和陆源 C3 植物叶蜡的碳同位素组成一致(–37‰~ 
–28‰; Collister et al, 1994), 而不是来自 C4和具景

天酸代谢途径的植物叶蜡(–22‰~–4‰; Chikaraishi 

et al, 2007)。 

4  讨论 

4.1  长链脂肪醇来源 
Site4B 沉积物 30~120cm 层位中大量的偶奇优

势分布的长链脂肪醇是典型的陆源高等植物来源的

特征(Eglinton et al, 1967; McCaffrey et al, 1991; 
Collister et al, 1994), 在海洋沉积物中代表了陆源有
机质大量输入到沉积物中的结果 (Gogou  e t  a l , 
2004)。沉积物中相当高的 CPI (>4; 10.49~24.56; 表
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1)表明了长链脂肪醇没有降解(Collister et al, 1994; 
Freeman et al, 2001), 并且没有石油来源的有机质的
输入(CPI≈1; Freeman et al, 2001)。沉积物中 ACL
为 28.91~29.99(表 1), 在垂直分布上没有明显的变
化, 与已报道的植物表皮叶蜡的 ACL 相似(Eglinton 
et al, 1967)。n-C26-30脂肪醇的平均碳同位素分别为

–28.85‰±0.97‰、–32.88‰±1.33‰和–32.92‰±1.38‰, 
和胡建芳等(2003)在南沙群岛海域 17962 柱状沉积
物中报道的非常接近(–34.0‰~–26.6‰), 显示了陆
源 C3高等植物输入特征(Collister et al, 1994; Chikaraishi 
et al, 2007)。 

4.2  末次冰盛期晚期以来陆源输入指示 
一般来说, 用长链脂肪醇沉积通量作为陆源输

入指标可以去除沉积速率的影响, 从而回避掉长链
脂肪醇丰度在沉积过程中受到的稀释作用。然而

Pelejero (2003)研究了从南海西南到东北 4个不同站
位沉积物 220ka BP 以来长时间尺度上陆源生物标
志物丰度和沉积通量的分布关系, 发现陆源生物标
志物丰度几乎没有受到沉积速率的影响, 从而认为

陆源生物标志物含量可以直接作为陆源输入的指

标。同样, 贺娟等(2008)发现在南海北部 MD05-2904
站位沉积物中 260ka BP 以来虽然陆源生物标志物
堆积速率特征较含量更为明显, 但是分布趋势是一
致的。Site4B 沉积物 30~120cm 层位中由于缺乏详
实的年龄数据, 不能用更精确的长链脂肪醇沉积通
量来替代陆源输入分布特征, 但是结合前人的结论
直接用长链脂肪醇含量作为陆源输入的替代性指标

也是可行的。 
Site4B 沉积物 30~120cm 层位中长链脂肪醇含

量为 0.36~20.92μg·g–1 从末次冰盛期晚期至全新世

呈现不同的分布形式: 从末次冰盛期晚期较高的陆
源输入(102~120cm, 2.99~20.92μg·g–1)快速过渡到末
次冰盛期末至晚更新世末较低的陆源输入 (65~ 

102cm, 19.343~约 11.636ka BP, 0.36~1.68μg·g–1), 最
后在全新世(30~60cm, 10.490~约 7.104ka BP)除了
50~55cm 层位(约 9.940ka BP, 1.18μg·g–1), 其他沉
积时期陆源输入普遍较高(5.39~14.82μg·g–1) (表 1, 
图 5)。 

 

图 5  Site4B站位末次冰盛期晚期以来陆源输入指示冰融水和气候事件 
Fig. 5  Implication of MWP and climate events from the terrigenous input since the late LGM in Site4B  
 

研究表明, 南海沉积物中的陆源输入主要受控

于海平面的升降 (Pelejero, 2003; 贺娟  等 , 2008; 

Kienast et al, 2003)和季风气候驱使的表层洋流运动
(Liu et al, 2003; Boulay et al, 2005; Wan et al, 2007), 

因此依据 Site4B站位末次冰盛期晚期以来不同的陆

源输入特征,可以分为 3个时间段探讨陆源输入对于

南海北部气候及海平面变化的指征意义: 末次冰盛

期晚期、末次冰盛期末—晚更新世末和全新世。 
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4.2.1  末次冰盛期晚期最强冬季风记录 
Site4B 沉积物在 102~120cm 层位(尤其 105~ 

120cm)末次冰盛期晚期陆源输入普遍较高(图 5), 这
是由于此时海平面大幅下降, 陆架出露(Wang, 1999;
图 1), 台湾岛河流入海口向陆架区靠近, 从而增加
了对 Site4B 站位陆源有机质输入。同时, 南海在末
次冰盛期晚期以强盛的冬季风为主(Wang et al, 1999; 
Huang et al, 1997), 在冬季风的驱使下表层洋流(Liu 
et al, 2003; Boulay et al, 2005; Wan et al, 2007)带来
大量的台湾岛河流有机质, 此时高陆源输入特征可
能反映了在末次冰盛期晚期海平面的大幅下降和/
或强盛的冬季风气候驱使的洋流运动作用的结果。 

虽然 Site4B沉积物在 102~120cm层位陆源输
入普遍较高 , 但是在末次冰盛期晚期依旧呈现高
低旋回变化 : 从 117~120cm 较高的陆源输入

(9.57μg·g–1)逐渐减少至 111~114cm 层位的 5.43μg·g–1, 
然后缓慢增加至 108~111cm层位的 8.72μg·g–1, 接着
急剧增大至 105~108cm 层位的 20.92μg·g–1, 最后急
速减小至 102~105cm层位的 2.99μg·g–1(图 5)。沉积
物 105~120cm层位高低旋回变化的陆源输入特征可
能反映了末次冰盛期晚期冬季风加强和减弱的旋回

变化, 其中在 105~108cm 层位冬季风作用最强, 而
在 111~114cm 层位冬季风作用最弱; 不过相对其他
间冰期减弱的冬季风环境, 由于末次冰盛期晚期低
海平面的主要影响, 陆源输入仍具有高值特征(例如
下文讨论的早全新世约 9.940ka BP夏季风加强冬季
风减弱事件)。沉积物 102~105cm层位陆源输入相对
末次冰盛期晚期其他层位具有明显低值的特征, 而
且陆源输入从最高的 105~108cm层位大幅且快速降
至 102~105cm 层位 (图 5), 这一现象可能反映了
102~105cm 层位陆源输入主要受到末次冰消期以来
持续上升的海平面影响, 大片陆架被淹没导致河口
向陆地退移, 台湾岛河流陆源有机质对 Site4B 站位
输入距离增加, 并且海平面的大幅上升对 Site4B 沉
积物中陆源输入起到重要影响作用(例如下文讨论
的 19.343ka BP时期 19ka-MWP事件); 而不是受到
减弱的冬季风作用影响, 因为 102~105cm 层位陆源
输入远远小于同样处于末次冰盛期晚期的减弱的冬

季风环境下的 111~114cm层位的陆源输入(图 5)。 

4.2.2  末次冰盛期末-晚更新世末暖气候事件和冰

融水事件记录 
Site4B 沉积物在这段沉积时期陆源输入普遍较

低 , 而且在这段时期存在很多全球性的气候事件
(H1 冷事件、B/A 暖事件、YD 冷事件)和冰融水事

件(19ka-MWP、MWP-1A、MWP-1B), 对这段沉积
时期陆源输入的研究有助于很好地理解南海对于世

界气候和海平面变化的区域响应。 
研究表明在约 19.0±0.25ka BP末次冰消期的初

始阶段 , 由北半球冰盖的边缘退缩(Rinterknecht et 
al, 2006)引发了大规模的冰融水事件(19 ka-MWP; 
Clark et al, 2004)导致全球海平面上升(Yokoyama et 
al, 2000), 大片陆架被淹没导致海岸线后退, 减少了
台湾岛河流输入; 但此时仍处于末次冰盛期末, 理
论上在加强的冬季风环境下盛行的广东沿岸流(刘
志飞, 2010)和南海表层逆时针方向洋流(Sun et al, 
1999; Liu et al, 2003)可以增大台湾岛河流有机质输
入 , 那么实际上 Site4B 沉积物在末次冰盛期末
19.343ka BP 低陆源输入特征可能主要受控于此时
大幅上升的海平面。从末次冰盛期晚期 105~108cm
层位最高的陆源输入(20.92μg·g–1)急剧降至末次冰
盛期末 99~102cm 层位(19.343ka BP)极低的陆源输
入(0.57μg·g–1)的过程反映了自从末次冰消期以来持
续上升的海平面对陆源输入的减少起到重要的推动

作用, 并且随着末次冰盛期末 19ka-MWP 事件的到
来这一作用达到最大(图 5)。 

虽然自从末次冰消期以来全球海平面持续上升

(Zong, 2004), 但是在YD千年尺度降温事件期间没
有发生大规模的冰融水事件(Teller et al, 2002), 全
球海平面上升很少(Moore, 2005), 不足以引发海岸
线快速后退 , 从而导致河流输入急速减少 ; 而且
Site4B临近的17940站位中孢粉记录揭示了此时冷
湿的YD事件(Sun et al, 1999), 在寒冷潮湿的环境
下, C3植物更宜生存(Kristen et al, 2010), 此时应该
有大量的台湾岛陆源C3植物输入到Site4B站位。然
而在Site4B站位12.746ka BP沉积时期 , 陆源输入
(1.68μg·g–1)普遍低于末次冰盛期晚期(图5), 可能反
映了两种可能性: 1)此时是YD事件, 但是由于洋流
作用, 未能把台湾岛大量河流有机质输入到Site4B
站位; 2)此时并不是YD事件或表现不明显, 因而不
存在类似末次冰盛期晚期具较高陆源输入的冰期特

征。研究表明, 在YD事件时期东亚冬季风加强(Tian 
et al, 2010; Huang et al, 2011), 理论上此时在东亚冬
季风驱动下盛行的广东沿岸流(刘志飞, 2010)和南
海表层逆时针方向洋流(Sun et al, 1999; Liu et al, 
2003)都可以将台湾岛西南部河流中大量陆源有机
质注入南海北部陆坡Site4B沉积物中, 而且此时海
平面没有大幅上升而导致河流入海口和陆架区距离

延伸(Moore, 2005), 应该显示较高的陆源输入特征。
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Pelejero(2003)研究发现陆源输入和古海水温度具
有非常好的负相关性 , 即高 /低陆源输入对应了冰
期 (低)/间冰期 (高)海水温度 , 那么在YD快速降温
时期同样应该显示高陆源输入特征。而实际上在

12.746ka BP沉积时期较低的陆源输入可能说明了
是Bølling-Allerød暖期的延续作用 (14.75~12.85ka 
BP; 杨琰  等 , 2010), 由于气温较高导致冰盖融化
速度较快(Cuffey et al, 1997), 引发海平面大幅上升, 
导致陆源输入较低, 并且可能暗示了Site4B站位不
存在YD事件。汪品先等(1996)最早在南海发现了YD
事件, 不过Broecker等(1988)根据V35-5岩心沉积速
率和有孔虫丰度的变化 , 否定了YD事件在南海的
存在 , 最近一些研究同样在南海北部未发现YD事
件(孙湘君 等, 2001; Hayashi et al, 2010)。在MD05- 
2904站位沉积物中, 硅藻资料明显揭示出该事件的
发生 (黄元辉  等 , 2007), 而 18O数据 (葛黄敏  等 , 
2010)、长链烯酮不饱和度建立的古温度(贺娟 等, 
2008)和孢粉记录(常琳 等, 2013)都未发现该事件或
者表现不明显。这不同站位的不同结果可能是年龄

控制点较少而引起内插后的数据存在偏差或者低纬

地区特殊的局地气候效应的影响; 而同一站位不同
结果可能是由于分辨率较低的缘故 (孙湘君  等 , 
2001), 但也可能由于某些参数在用于恢复古海洋信
息存在局限性或者受到其他因素制约, 譬如用长链
烯酮不饱和度建立古温度就会受到季节性和生物种

等因素的影响(Conte et al, 2006)。 
孙湘君(1995)首次在南海北部 17940 岩心孢粉

记录中识别了 Heinrich 事件, 随后的对南海北部陆
坡沉积物粒度、黏土矿物和有孔虫氧同位素特征等

研究都清晰地记录了 Heinrich 变冷事件(Liu et al, 
2003; Wang et al, 1999; 葛黄敏  等 , 2010), 然而
Steinke 等(2008)在用 Mg/Ca 重建古温度时发现从
18ka BP 开始温度连续变暖, 没有H1降温事件的响
应。根据上文对 Site4B 站位疑似 YD 事件时期的
12.746ka BP沉积时期低陆源输入的分析, 笔者认为
在末次冰盛期末—晚更新世末普遍较低的陆源输入

特征同样可以排除 H1冷事件(16.5 ka BP; Broecker, 
1994)在 Site4B 站位的存在 , 不过很好地响应了
MWP-1A事件(约 14.2~13.7 ka BP; Bard et al, 1990), 
此时海平面大幅上升导致陆源输入较低。同样 , 
Kienast等(2003)在南海北部 17940 站位沉积物中发
现在约 14.7 ka BP时陆源输入急剧下降, 认为这是
由于海平面在这一时期升高、海岸线后退导致到达

陆坡的河流物质减少的缘故; 同时海水表层温度存
在振幅较大的突然升高, 预示着进入 Bølling 暖期, 

因而认为此时低陆源输入和高海水表层温度可以作

为 MWP-1A 事件与 Bølling 暖期同步开始的一个间
接证据。 

在从晚更新世过渡到早全新世时期发生 MWP- 
1B事件(约 11.5ka BP; Bard et al, 1990), 海平面大幅
且快速上升, 导致台湾岛河流入海口到南海北部陆
坡区距离延长, 陆源输入不易到达; 而且 MWP-1B
事件可能和格陵兰冰芯记录(11.35ka BP; Johnsen et 
al, 2001; Lowe et al, 2008)、南海北部 MD05-2904站
位中 18O记录(葛黄敏 等, 2010)和硅藻研究(黄元辉 
等, 2007; 黄元辉, 2008)以及南海北部 17940站位硅
藻比值(沙龙滨 等, 2008)发现的同期小幅降温事件
有关(Dykoski et al, 2005; Fleitmann et al, 2007)。这
些在岩心沉积物中记录的小幅度降温事件和黄恩清

等(2008)报道的一致, 即大的冰融水事件未必会造
成大幅降温事件, 这也可能说明了 Site4B 站位在
约 11.636ka BP时期尽管MWP-1B事件引发大量冰
融水注入, 但没有造成大幅度降温事件, 显示冬季
风没有明显加强, 表层洋流搬运作用较弱, 此时低
陆源输入特征虽然和末次冰盛期末一样主要受控

于海平面的提升 , 但是此时较弱的冬季风环境驱
使的洋流搬运作用同样制约了陆源物质输入到

Site4B站位。 

4.2.3  早全新世百年尺度冰期/间冰期旋回指示 
Site4B沉积物在全新世除了约 9.940ka BP陆源

输入较低, 其他时期陆源输入普遍较高, 并且呈高
低旋回波动。Site4B 沉积物浅表层全新世沉积时期
陆源输入(约 7.104ka BP, 14.82μg·g–1)和 Strong 等
(2012, 2013)在珠江口沉积物 6.5ka BP 以来报道的
(0.1~59μg·g–1)非常接近以及远远大于 Hu 等(2009)
报道的事实表明了至少在全新世约 6.5ka 以来珠江
口河流有机质对南海北部沉积物中陆源输入贡献较

低, 从分子地球化学角度也佐证了台湾岛河流有机
质的主要来源。 

从晚更新世末过渡到早全新世时陆源输入突然

大幅增加(10.490ka BP, 9.87μg·g–1), 然后急剧减小
(约 9.94ka BP, 1.18μg·g–1)(图 5), 反映了 Site4B站位
在早全新世 10.490ka BP 第一次突然降温、冬季风
加强事件(Pelejero, 2003)。国内外很多研究曾报道过
在末次冰消期末向全新世气候转暖过程中在早全新

世存在一次或多次降温事件, 例如, 格陵兰冰芯记
录 (10.85ka BP; Johnsen et al, 2001; Lowe et al, 
2008)、阿曼石笋记录(10.2ka BP; Fleitmann et al, 
2007)、董哥洞 D4石笋记录(约 10.91 ka BP; 覃嘉铭 
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等, 2004)、贵州衙门洞 Y1石笋记录(约 10.21ka BP; 
杨琰 等, 2010)等。这些不同纬度地区不一致的早全
新世降温时间可能反映了低纬度地区对全球气候的

滞后响应或者存在区域性特殊气候变化机制, 但也
不能排除利用不同纪年法重建的年龄框架存在差

异。其实就在南海北部神狐海域, 不同站位资料揭
示的早全新世降温时间也存在差异 , 例如 MD05- 
2904站位就比临近的 17940站位滞后了约千年(Sun 
et al, 1999; 常琳  等 , 2013); 甚至在同一 MD05- 
2904站位中利用不同的研究手段也会得出不同的结
果, 例如孢粉记录显示比硅藻记录提前数百年进入
降温时期 (黄元辉  等 , 2007; 黄元辉 , 2008; 常琳 
等, 2013)。这不同的结果可能是由于年龄控制点较
少而引起插值数据存在偏差, 但也可能由于某些手
段存在局限性或者受到环境因素制约。 

Site4B沉积物在约 9.940ka BP时急剧变小的陆
源输入(1.18μg·g–1)反映了早全新世间冰期一次夏季
风最强事件, 在强盛的夏季风作用下台湾岛河流有
机质难以输入到 Site4B站位。Site4B站位早全新世
夏季风最强事件已经在南海北部得到广泛证实, 例
如Wang等(1999)通过南海北部 17940站位δ18O记录
发现在早全新世约 10ka BP 存在最强夏季风事件; 
Jian等(1999)同样在 17940站位早全新世约 10ka BP
发现由于夏季风加强导致生产力增加 ; 杨文光等
(2008)通过分析 MD05-2905 站位黏土矿物的组成发
现在早全新世约 11.2~8.5ka BP 存在一次夏季风极
强事件。Site4B沉积物从约 9.940ka BP 极低的陆源
输入到约 9.378ka BP较高的陆源输入(7.17μg·g–1)可
能反映了 Site4B站位早全新世第二次冬季风加强事
件 , 这次冬季风加强事件同样在古里雅冰芯(9.4ka 
BP; 王宁练  等 , 2002)、格陵兰冰芯 (9.26ka BP; 
Johnsen et al, 2001; Lowe et al, 2008)、阿曼石笋
(9.2ka BP; Fleitmann et al, 2007)、贵州衙门洞 Y1石
笋(9.29ka BP; 杨琰 等, 2010)等记录中得到证实。
南海北部 Site4B 站位早全新世两次降温事件

(10.490ka BP和约 9.378ka BP)相比印度阿曼石笋记
录 , 两次降温时间均提前 200~300ka 左右 , 那么
Fleitmann 等(2007)和 Dykoski 等(2005)认为的由于
冰盖融水进入北大西洋从而引发区域性早全新世降

温事件可能不具明确的区域对比性, 而是受到低纬
地区局地环境的作用所致。 

Site4B 沉积物从约 9.378ka BP(7.17μg·g–1)到约
7.963ka BP(5.39μg·g–1)陆源输入呈减少趋势 , 但是
降低幅度远远不如在约 9.940ka BP(1.18μg·g–1)夏季

风最强时期。南海北部 ODP1144站位孢粉记录显示
在末次冰消期氧同位素 1 期(MIS1)期间夏季风在间
冰期加强(Sun et al, 2003), 但是自从 8ka BP以来, 
夏季风逐渐减弱(Wang et al, 2009)。Site4B沉积物全
新世约 7.963ka BP相较于约 9.378ka BP冬季风加强
时期偏低的陆源输入以及相较于约 9.940ka BP早全
新世最强夏季风时期远远偏高的陆源输入(图 5)可
能反映的是, 虽然 Site4B沉积物约 7.963ka BP处于
MIS1间冰期, 夏季风有所加强, 但是随着 8ka BP往
后夏季风作用逐渐减弱, 远远不如约 9.940ka BP早
全新世时期, 因此仍然显示了较高的陆源输入特征, 
不过低于冬季风加强时期。 

Site4B 浅表层 30~35cm 层位(约 7.104ka BP, 
14.82μg·g–1)相对约 9.378ka BP沉积时期偏高的陆源
输入反映了全新世又一次极强的冬季风事件, 甚至
接近于末次冰盛期晚期最强的一次冬季风时期

(20.92μg·g–1), 这也和 ODP1144 记录的全新世 8ka 
BP往后夏季风逐渐减弱、而MD05-2896 和 ODP1145
记录的在 8.5ka BP往后冬季风作用明显增强, 达到
末次冰期的强度(Tian et al, 2010; Huang et al, 2011)
相吻合。全新世自从 8.5ka BP以后气温下降冬季风
加强事件已经在南海北部晚全新世沉积物中得到记

录, 例如翦 湣知 等(1996)在全新世 4~2ka BP时期发
现一次气候变冷事件; 房殿勇等(1998)在 17962 岩
心沉积物中发现普林虫丰度和表层古海水温度在全

新世出现大幅下降, 认为与全新世 4~2ka BP变冷事
件有关; Wang等(1999)也发现南海北部在 5.2~3.4ka 
BP和 2.0~1.0ka BP时存在两次气候变冷事件。 

Site4B 沉积物从早全新世 10.490ka BP 至约
7.104ka BP千年尺度时间内陆源输入 3次高低旋回
变化的分布特征很好地指示了早全新世百年尺度内

冰期气温降低冬季风加强、间冰期气温升高夏季风

加强旋回事件, 并且很好地响应了南海沉积物记录
的全新世百年尺度的气候变化事件。对 Site4B站位
全新世陆源输入的研究不仅可以完善南海北部全新

世气候的演变历史, 同时也对研究低纬地区对全球
气候变化的响应以及局地气候变化机制提供了新资

料, 为未来气候变化研究提供参考。 

5  结论 

1) Site4B站位在末次冰盛期晚期陆源输入普遍
较高, 和此时低海平面以及强盛的冬季风驱使的洋
流作用有关。高低旋回变化的陆源输入反映了末次

冰盛期晚期加强/减弱的冬季风旋回变化, 在此期间
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记录到一次冬季风最强事件。在末次冰盛期末陆源

输入急剧变小和 19ka-MWP 事件有关, 此时大量冰
融水快速注入导致海平面大幅且快速提升。 

2) Site4B站位自从末次冰消期以来低陆源输入
与 MWP-1A、MWP-1B 事件以及 B/A 暖事件有关, 
主要受控于海平面大幅上升。在此期间, 陆源输入
不具冰期/间冰期旋回变化, 而且没有记录到 H1 和
YD冷事件。 

3)Site4B 站位在全新世时期高陆源输入和增强
的冬季风有关, 呈高低旋回变化, 反映了加强/减弱
的冬季风/夏季风旋回变化, 沉积物在约 9.940ka BP
记录到一次夏季风最强事件。 

4) Site4B 站位末次冰盛期晚期以来陆源输入
和全球记录的冰期 /间冰期旋回气候变化不具明确
的区域对比性 , 可能反映了区域性特殊的气候变
化机制。 
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