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摘要  技术的进步和科学的积累, 使得对季风的认识已经从区域性现象拓展为全球性系统. 在
300多年来, 季风只看成是一种“巨型的海陆风”, 而现在遥感和直接观测的资料支持新的假说, 把
季风看作是热带辐合带(ITCZ)季节性迁移的表现, 因而是一个环球系统. 作为低纬区的气候现 
象, 季风存在于除南极以外的各大洲, 而且贯穿至少 6 亿年来显生宙的地质历史. 系统研究全球
季风在时间和空间里变化的时机已经成熟. 地质证据表明: 在构造尺度即 106~108 年的时间尺度

上, 全球季风受大陆分合的“威尔逊旋回”调控, 合成“超级大陆”时出现“超级季风”, 大陆分解后
季风减弱. 在轨道尺度即 104~105 年时间尺度上, 全球季风受地球运行轨道几何形态的变化即轨
道周期调控, 呈现 2万年的岁差周期以及 10万年、尤其是 40万年的偏心率周期. 在千年及更短
的时间尺度上, 全球季风受太阳活动周期等多种因素的调控. 全球季风演变的周期性, 是地球表
层系统以及人类生存环境变化的一项基本因素, 其 40万年偏心率长周期被比喻为地球系统的“心
跳”, 季风的岁差周期导致 4千年前一系列亚洲古文明的衰落, 1千年前太阳活动的周期曾导致美
洲玛雅文明的毁灭. 因此, 古气候研究不能只注意冰盖消长的高纬过程, 季风、厄尔尼诺等低纬过
程在地质历史上更具有普遍性; 全球季风的研究是我国地学界有希望做出突破性贡献的领域.  
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季风研究虽然早在 350年前已经开始, 近年来气

候学界才认识到季风是一个全球气候系统. 按照“全
球季风”的新观念, 除南极外各大洲都有季风并且构
成一个系统 , 这就开启了在全球范围内研究季风的
新阶段. 客观上, 是遥感技术的应用, 使气候研究获
得了全球的视野; 主观上, 旱涝灾害的威胁增强了对
水文循环的重视, 使得季风研究遍及低纬各大洲. 于
是对季风的认识跳出了传统的框架 , 从计较风向季
节变化的角度大小 , 转到大气环流季节性反转所引
起的干湿交替上来, “全球季风”的概念便应运而生[1].  

与此不同的是古气候学 , 至今古季风还只当作
区域性现象在研究. 在广泛流传的观念里, 高纬的冰
盖才是古气候的“源”, 热带过程只是“流”, 古季风的
研究只是高纬过程的补充 , 用冰盖张缩解释不了时

才提出季风. 其实, 古气候研究新方法的出现和新资
料的积累, 已经向传统的认识提出了挑战: 既然冰期
旋回中热带气候变化可以超前于北极冰盖的变化 , 
既然显著的气候变化在大冰盖出现前的“温室期”已
经普遍存在 , 为什么一定要说低纬过程只能追随高
纬? 季风和 ENSO等低纬过程, 是不是也能够直接响
应轨道驱动的辐射量变化, 而不必等高纬过程转手? 
就这样 , 学术进展的浪潮把“全球季风”和低纬驱动
的概念推上了古气候学的前台 , 要求从全球而不只
是局部地区的视角来研究季风演变 . 气候变化既要
研究两极冰盖, 探索地球表面的冷热史; 也要研究包
括季风在内的热带过程 , 探索与此相关的水文循环
和干湿变化[2]. 

本文是一次尝试, 试图在国内外研究的基础上, 
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对季风的空间分布和随时间的变化进行初步归纳 . 
文章从现代季风开始 , 先谈与人类社会历史直接相
关的全新世, 再对季风变化的轨道周期进行探讨, 然
后讨论板块运动引起季风在构造尺度上的演变 , 最
后提出对研究全球季风长期变化的具体建议.  

1  全球季风的概念及其地质意义 
1.1  全球季风概念的提出 

季风的概念古来就有, 指的是近地面层冬、夏风
向相反的现象. 早在 1686年, Halley就提出季风是由
太阳对海洋和陆地加热的差异所造成 , 实际上把季
风看作一种巨型的海陆风 , 因此将风向季节变化的
程度放在首位. 近来随着技术的发展, 遥测遥感资料
和直接观测的结果引出了新的认识: 季风是热带辐
合带(ITCZ)季节性迁移的表现[3]. 既然 ITCZ 是环球
分布的, 季风也就应当是全球现象, 世界各大洲除南 

极外都有季风.  
所谓热带辐合带 , 是南北两半球大气环流的分

界, 因此有“气候赤道”之称, 但其位置并不与地理赤
道重合(图 1(b)). 热带近地面层吹向赤道方向的南北
气流, 通常在海表温度最高处辐合, 这就是 ITCZ. 在
这里南北半球带来的水汽和热量汇聚上升, 造成对
流云和降水, 所以 ITCZ 在卫星云图上呈对流云带出
现. 随着太阳直射纬度的季节性变化, ITCZ的位置也
有季节迁移. 太阳辐射在陆地造成的升温比海洋要
快得多, 因此大陆上 ITCZ 的季节迁移也比海洋上大
得多, 形成热带季风. 今天地球上的 ITCZ 分两种情
况: 在东太平洋和大西洋区, ITCZ只在北半球内作小
幅度迁移, 南、北半球的信风直接相遇, 辐合强度小, 
产生的对流性云也少, 形成赤道槽(equatorial trough), 
属于信风复合带; 而在西太平洋和印度洋, ITCZ季节
迁移的幅度大、偏离赤道很远, 两半球信风相遇后产 

 

 
图 1  现代的季风系统分布 

(a) 亚洲-非洲-澳洲季风区(据文献[5]修改); (b) ITCZ的季节变化, 夏季与冬季均按北半球计; (c) 根据降水率季节差得出的六大季风区: 
a, 北美季风; b, 南美季风; c, 北非季风; d, 南非季风; e, 亚洲季风; f, 澳洲-印尼季风; 据文献[6]修改 
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生强烈的热带天气系统(如台风、对流云), 形成季风
槽(monsoon trough), 这就是季风[4](图 1(a)). 

这样, 季风出现了两种不同的理解: 是海陆加热
的差异, 还是 ITCZ 的偏移. 两种理解的极端很难调
和: 传统的季风定义要求冬、夏近地面的盛行风向相
差 120°, 否则如美洲的就不能算作季风, 因此也就谈
不上“全球季风”; 另一种极端认为没有陆地也会有
季风, 提出“ 季风是 ITCZ大幅度偏离赤道(10°以上), 
而不是靠海陆升温差异”的观点 [7], 一度引起气候界
的热烈争论. 其实, 现实的季风同时受 ITCZ 偏移和
海陆加热差异两者的控制 . 近年来“全球季风”及其
与 ITCZ 的关系的新认识, 使得季风的机理研究大为
深化 , 同时也在促使古季风研究从现象描述向机理
探索推进 . 地质界将研究气候演变的目光从高纬扩
展到低纬, “气候赤道”ITCZ正是焦点之所在.  

ITCZ和西太平洋暖池, 是吸收太阳辐射量最多、
表层水温最高, 因而也是通过深对流向大气输送水汽
与能量最强的地方[8]. 由这里的上升气流造成经向的
Hadley 环流, 决定了气流下沉区干旱而上升区降雨量
最大, 这就是季风环流[9]. 然而随着季节交替, ITCZ
发生经向位移, 热带、亚热带的大气环流出现大规模
的反转, 同时带来降雨带的大幅度迁移, 这就是上面
所说的“全球季风”[1]. 因此, 可以将冬、夏风向的季节
性反转和干、湿期的季节性交替, 也就是“风“和”雨“两
者, 结合起来作为衡量季风的标准. 本文讨论地质时
期的季风演变, 将以这种理解作为基础.  

1.2  现代的全球季风系统 

季风具有全球性, 当然也有区域性, 全球季风系
统是由若干季风区组成的. 判断季风强度、划分季风
区需要有定量标准, 但是标准至今并未统一, 我国科
学家也提出过以“动态标准化季节变率”[10], 或者以
风向结合水汽亮温与降水 [11]作为标准等方案. 尽管
意见分歧 , 总不外乎上述“风”和“雨”两个方面 . 以
“风”为基础的可以 Trenberth 等人[1]为例, 他们根据
1979~1993 年风的资料, 辨识出季风环流中大规模反
转的全球因素占变量的 60%, 而比较低空的区域因
素占 20%, 并区别出全球六大季风区. 以“雨”为基础
的比如 Wang 和 Ding[6,12], 他们根据 1948~2003 年降
水的季节差, 圈出全球季风范围, 包括北美、南美、北
非、南非、亚洲、和澳洲-印尼等 6个季风区(图 1(c)), 
并且发现了 56年来全球季风呈现减弱的总趋势. 6个

季风区南、北半球各占一半, 是气候界比较公认的方
案(如文献[13]), 每个区近年来都已经有古季风记录
的报道 , 其中反映出全球的共同性和不同程度上的
区域特性. 比如北美季风缺乏跨赤道气流[14], 非洲季
风难以向北扩展 [15], 而澳洲季风受海洋因素影响较
大[13]等等. 如果以降水量的季节性作为比较, 最显著
的季节反差出现在南亚和南美, 非洲次之、北美又次
之 [16]. 由于地质记录里“雨”的标志比“风”的标志来
得普遍, 从降水的分布来定义季风, 不仅对于当前的
旱涝灾害、水文循环有现实意义, 在古季风的应用上
也有较好的可行性 , 因而也将是本文探讨古季风的
切入点.  

对于当代的六大季风区 , 地质界谈得最多的是
亚洲与北非的季风, 比较陌生的是美洲季风. 虽然气
候界近十年来已经意识到北美与南美夏季风的存在, 
及其对降水分布的重要意义(如文献[17,18]), 设立了
多项国际计划研究美洲季风 , 而古气候记录的季风
演变, 却只是作为 ITCZ 迁移在报道. 比如南美北部
亚马逊河流域的干湿气候, 反映的是 ITCZ 的位移, 
其实也就是南美季风的变化(图 2). 2~5月 ITCZ南移, 
夏季风为亚马逊河流域带来降雨; 一旦热带大西洋
海水偏暖、低层大气向北流, 阻止 ITCZ 的南移, 南
美夏季风萎缩, 巴西东北就会发生干旱[19].   

前面说到: 从全球看来, 季风就是 ITCZ 的季节
性迁移(图 1(b)). 从这个意义出发, 有的气象学家提
出信风和季风并没有本质上的区别 , 不同在于季风
有越赤道气流 , 使得热带的水汽中心向赤道以外作
季节性的拓展[11], 比如说 ITCZ 偏离赤道 10°以上就
称为季风[7]. 这种看法不一定为气候界普遍接受, 但
因为地质记录的分辨率和完整性有限, 有时虽难以
判别季风还是信风的信号, 却可以从中得出 ITCZ 位
移的结论. 因此, 以 ITCZ 为核心研究热带气候过程
的地质演变, 将是古季风研究的重要途径. 当然, 强
调季风与 ITCZ 的密切关系, 并不是将季风等同于
ITCZ、更不是用 ITCZ的迁移范围划定季风区. 在全
球季风系统中, 既有以 ITCZ 季节移动直接控制的热
带季风, 又有在 ITCZ 范围之外的亚热带季风, 东亚
季风中的太平洋带和梅雨带便分别对应于热带和副

热带季风 ; 而南美洲也有相似的现象 , 那里的
SACZ(南大西洋辐合带)便属于副热带季风(图 2), 与
东亚的梅雨带十分相似[23].  
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图 2  南美季风与 ITCZ的关系 

实线示夏季(1月)与冬季(7月)的 ITCZ, 虚线示南大西洋辐合带(SACZ)的平均位置; 灰色示潮湿的亚马逊河与大西洋雨林区. 
据文献[20~22]绘制 

 
1.3  全球季风的地质意义 

大气科学界对全球季风的认识 , 为地质学界的
古气候研究开辟了新思路. 既然季风是 ITCZ 季节迁
移的表现 , 而这种季节迁移又是地球自转和地轴倾
斜的必然产物 , 那么季风就是贯穿整个地质历史的
永恒现象, 只有具体某一区域的季风系统, 才可以谈
论其形成时间和消亡历史. 同时, 季风区的位置与强
度受海陆升温差异的控制 , 因此地质历史上海陆分
布、高原升降、和表层海水温度的变化, 都会在季风
系统得到反映. 有些作者主张无需大陆存在, 光是海
水表面温度的季节变化便足以引起 ITCZ 的迁移, 形
成所谓“水球季风”(aquaplanet monsoon)[7,24], 与季
风源于海陆升温差异的观点针锋相对 . 这种说法虽
然客观上强调了季风在地质历史上的永恒性 , 但现
实世界里的海水温度场本身就取决于海陆分布 . 在
地质的时间尺度上 , 季风的变化一方面取决于太阳
辐射的季节性迁移 , 因而受地球运行轨道参数的控

制; 另一方面又取决于海水温度和大陆地形等下垫
面特征, 因而对构造运动的变化十分敏感.  

所谓全球季风的地质演变 , 包括各种时间尺度
在内, 从数亿年板块运动的威尔逊旋回, 到几百年以
至几十年尺度的太阳活动周期都有影响 . 近代气候
的研究表明, 不仅各个区域季风的强度在发生变化, 
全球季风也在变化. 比如 20 世纪下半叶, 全球季风
呈现减弱的趋势[12], 与原先推断的 400年来强化趋势
(如文献[25])并不相同, 反映出研究季风变化历史的
必要性. 研究全球季风的地质演变, 就是探索季风的
时空变化, 只有通过对时空变化的探索, 才能揭示季
风系统变化的驱动力和机制 , 进而认识季风演变的
趋势. 

纵观地质历史, 极地有大冰盖发育的“冰室期”, 
远不如没有大冰盖的“暖室期”时间来得长, 至于近
二、三百万年来两极同时被大冰盖覆盖的局面, 实为
显生宙 6 亿年来所仅见. 在缺乏大冰盖的暖室期, 低
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纬过程是地球气候系统变化的主要动力 . 全球季风
作为低纬过程的主要组成部分 , 理所当然地是显生
宙古气候研究的主题 . 古气候学在关心南北两极的
冰盖发育和大洋深层水形成的同时, 必须重视“气候
赤道”ITCZ的变迁, 探索低纬过程的变化机制. 比如
说, 季风与厄尔尼诺同属低纬过程, 而现代观测发现
两者之间存在某种负相关: 当厄尔尼诺强的时候, 季
风减弱, 反之亦然[26], 从而反映出低纬两个大气环流
之间的关系: 经向 Hadley 环流引起的季风, 和纬向
Walker 环流引起的厄尔尼诺之间的关系. 两者相对
强度的消长, 会在不同地质尺度上出现, 并且影响全
球气候. 从上新世的暖期进入更新世的冰期, 就有可
能是纬向 Walker环流加强、经向 Hadley环流减弱的
结果[27]. 我们对热带古气候学了解太少, 是一门亟待
发展的新领域 , 而全球季风的地质演变正是一个切
入点.  

2  全球季风与轨道周期 

2.1  全新世全球季风 

全新世的古季风资料最为丰富, 也是古季风研究
的起点. 距今 10~5 ka前非洲、阿拉伯和印度出现的高
湖面, 不可能用冰期旋回去解释, 促使 Kutzbach[28]对

9 ka前全球(而不只是 65°N)的辐射量进行计算, 从而
发现了季风受岁差周期的轨道驱动. 天文岁差是地球
自转轴周期性晃动, 引起春分点逐年位移的现象. 今
天地球的近日点在冬季, 由于岁差周期约 20 ka, 9 ka
前的近日点在夏季, 因而当时北半球夏季太阳辐射量
较今显著增加, 夏季风也就更强; 而南半球的趋势正
好相反. 地球轨道引起的季风变化当然具有全球性, 
这种变化不仅得到数值模拟的支持[13], 而且已经有大
量地质记录证明.   

随着近年来全新世高分辨率气候记录的大量涌

现, 全球季风的变化趋势显得格外清晰. 无论是阿曼
南部 Qunf 岩洞的石笋δ 18O(图 3(a))[29]和阿拉伯海沉

积中浮游有孔虫 Globigerina bulloides百分含量[30]所

记录的印度季风 , 还是西非岸外热带大西洋
ODP658C 孔陆源矿物百分含量(图 3(c))记录的非洲
季风[31], 或者委内瑞拉北岸外 Cariaco 盆地纹层中的
Ti%(图 3(b))所记录的北美季风[32], 以及华南董歌洞
石笋 δ18O(图 3(d))反映的东亚季风[33], 全都表示出 8 
ka 以来北半球夏季风逐渐减弱的趋势. 我国学术界

早就注意到全新世晚期季风降水减弱的现象 , 然而
这不仅是东亚季风、而是北半球各个季风系统的共同

现象, 大约 4 ka前从埃及、两河流域到印度古文明的
衰落和迁徙, 都与季风降水的急剧减少相关[34]. 

 
图 3  全新世北半球季风演变的共同趋势 

(a) 南亚季风, 阿曼南部石笋的δ 18O记录[29]; (b) 北非季风, 大西
洋西非岸外 ODP658孔的陆源物百分含量[31]; (c) 北美季风, 委内
瑞拉 Cariaco盆地 ODP1102孔(10°43′N)Ti百分含量记录的北美季 

风[32]; (d) 东亚季风, 华南董歌洞石笋的δ 18O[33] 
 

但是 , 岁差周期造成的夏季辐射量变化在南北
半球趋势相反 , 南半球的季风应当在全新世早中期
较弱、到晚期加强. 果然, 孢粉资料指示南美亚马逊
河的雨林近 3 ka来范围大为扩张[35]; 秘鲁 17°S附近
著名的高山湖泊的的喀喀湖(Lake Titikaka)在 8~5.5 
ka前最干, 5 ka前开始变湿, 3 ka前出现高湖面[36], 反
映出南美夏季风在全新世晚期加强 , 与北半球正好
相反. 上面说过, 季风可以看成 ITCZ 季节性迁移的
表现, 全球季风的岁差周期同样也表现在 ITCZ 的南
北位移. 全新世早中期北半球夏季辐射量增大, ITCZ
位置偏北 , 北半球夏季风加强; 此后夏季辐射量下 
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降、ITCZ南移, 夏季风减弱. 以美洲中部为例, ITCZ
的位移既表现为季风降雨的变化(如文献[32]), 也反
映为东太平洋的海水温度升降[37].  

上述种种 , 展现了在轨道驱动下全新世以来季
风变化的全球性; 但季风系统是复杂的, 各地季风又
有区域性的差异 . 具体说季风的岁差周期既有全球
一致、准确地说是半球一致的共同变化, 同时还会因
为海陆背景的区别 , 使得同样的轨道变化在各地产
生不同的季风响应 . 比如同在南半球的澳大利亚与
南美, 全新世南美季风呈现的加强趋势已如上述, 而
澳洲季风却没有全新世早期弱、晚期强的趋势, 差别
的原因就在于海洋. 模拟表明, 海温造成的正反馈 , 
使得全新世早期澳洲季风并不弱[38]. 相反, 北半球的
非洲夏季风在早全新世辐射量增大的同时 , 又加上
了海洋的正反馈 , 因而在全球六大季风系统中反映
最为强烈 . 突出的例子是北非撒哈拉沙漠南缘的
Sahel 区[39], 全新世早中期曾经是水泽之乡, 其中的
乍得湖七千年前曾经占地 34 万 km2, 比现代世界第
一大湖里海只差 8%[40], 而现在面积收缩到只有 6000 
km2. Sahel 地区如此严重的干旱化, 不仅是由于岁差
周期的全球性因素 , 还因为非洲岸外大西洋的水温
偏高, 使得陆上的大气对流移到海上, 减少了季风降
雨[41]. 

季风演变的复杂性, 还在于受高纬气候的影响, 
突出表现在亚轨道尺度的变化上 . 千年尺度的
Dansgaard/Oeschger(D/O)事件, 无论东亚[42~44]还是西

非季风[45,46]都有记录, 可以与格陵兰冰芯对比. 但是
由于各自的海陆布局等条件不同 , 不同季风系统在
亚轨道尺度上的变化又各有特色 . 据 Weldeab 等
人 [46]研究, 千年尺度的变化在上一次间冰期时西非
季风比东亚季风明显, 而最近的冰期 MIS 3-2时东亚
季风比西非季风明显 . 他们还发现在赤道西非岸外
的几内亚湾 , 表层海水温度随着冰消期的辐射量上
升, 而非洲季风的加强要比海水温度滞后 7 ka, 原因
也被认为是高纬区的影响[46].  

除了轨道驱动外 , 太阳本身也可以引起辐射量
的变化, 这就是太阳黑子活动的周期性[47]. 比如墨西
哥尤卡坦半岛 2600 年湖泊沉积记录中, 揭示出北美
季风波动的干湿变化, 反映了太阳活动大约 200 a的
Suess 周期[48]; 正是这种周期性干旱, 导致了大约公
元 750~1050年间玛雅文化的毁灭[49].  

2.2  更新世全球季风  

(ⅰ) 季风与冰期.  更新世季风演变的系统研究, 
得益于深海沉积和黄土堆积的长序列记录 , 其中非
洲季风在地中海的记录[50]和南亚季风在阿拉伯海[51]

的记录起了开创性作用, 20 余年来的研究成绩卓著. 
现在, 亚、非古季风的长纪录已经上溯到中新世, 而
更新世的季风与冰期的关系也已成为一个学术热点. 
关于亚洲季风在冰期旋回中的表现, SCOR/IMAGES
季风工作组作过系统总结, 无须在此赘述; 而总结中
有一句话值得我们特别注意: “季风变化不能只在冰
期 /间冰期的框架里研究 , 虽然这种做法十分常见 ; 
还要在热带/亚热带变化的广泛基础上进行研究, 其
中包括海气的相互作用 (表层水温和水汽通量 )”[52]. 
确实, 论季风和冰期旋回的密切关系, 首推第四纪的
黄土古土壤序列: 冰期时堆积黄土, 说明强盛冬季风的
搬运; 间冰期形成古土壤, 反映夏季风输送水分. 然而
部分文献中不经具体的相位分析, 笼统地将冬、夏季
风的加强与冰期、间冰期旋回等同起来的说法, 却容
易导致简单化的推论. 冬季风强盛, 是当今东亚季风
的特色, 第四纪冰期里随着北极冰盖增大而加强, 很
容易理解; 但是从中并不能得出夏季风随着间冰期
而加强的结论. 上述全新世八、九千年来的减弱趋势, 
正好说明夏季风属于岁差驱动的低纬过程 , 与高纬
冰盖之间并不具有线性关系.   

(ⅱ) 季风的岁差周期.  全新世一万年, 正好是
两万年岁差周期的一半 , 地球的近日点经历了从北
半球的夏季到冬季、或者说从南半球的冬季到夏季的

转移. 上述南北半球全新世季风的相反趋势, 雄辩地
证明了季风的岁差驱动 ; 而季风的这种两万年岁差
周期, 在全新世之前同样出现. 早在 20 世纪 80 年代
就已经发现 , 非洲干旱区曾多次因降雨剧增而出现
大湖, 随后季风减弱湖泊趋于干枯, 这种现象每隔两
万多年周而复始[53]. 另外, 非洲夏季风的强盛还会引
起尼罗河泛滥 , 为贫养的地中海带来巨量的营养元
素导致硅藻勃发 , 也是每隔两万年在海底形成腐泥
层, 使得腐泥层的出现只按岁差周期出现而不顾冰
期旋回[50]. 同样, 在印度季风的驱动下, 阿拉伯海的
生产力变化也有两万年的岁差周期 [54]; 而且从印度
洋可以一直追踪到赤道太平洋 , 生产力变化与太平
洋的低纬过程相关, 却不受冰盖消长的控制[55]. 

近年来 , 冰芯气泡和石笋同位素的高分辨率记
录为古气候研究带来阵阵新意 , 使季风变化的岁差
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周期显得愈来愈明朗. 极地冰芯气泡中氧的同位素, 
受全球冰盖涨缩和植被大小的双重影响 , 呈现出明
显的岁差周期(图 4(b)); 如果将气泡中δ 18O值减去深
海底栖有孔虫的δ 18O 以消除冰盖的影响, 两者的差
值就是所谓“Dole 效应”[56], 能在全球的尺度上反映
植被大小 , 而这差值的变化又是以两万年岁差周期
为主[57], 说明全球植被规模主要受夏季风控制. 再者, 
冰芯气泡中甲烷浓度的变化也以岁差周期为主 , 而
甲烷浓度主要取决于北半球热带湿地 [58]. 这类全球
性的季风标志显示北半球的岁差周期 , 显然是当代
地球表面北半球多陆、南半球多洋的结果, 因而又一
次说明夏季风变化受控于岁差周期的规律[59]. 

我国南方洞穴的石笋, 从江苏葫芦洞、贵州董歌
洞到湖北三宝洞[33,42,44,61,62], 为晚第四纪古季风研究
提供了迄今为止最佳分辨率的陆地纪录 . 从目前掌
握的 22万年石笋δ 18O纪录看, 最为突出的就是 20 ka
的岁差周期(图 4(a))[44]. 石笋反映的是雨水δ 18O的变
化, 华南季风区石笋记录的东亚季风史, 犹如揭示了
“雨水的韵律”[63]而特别可贵. 当然石笋记录并不限
于东亚, 地中海东岸石笋纪录的非洲季风[64]、阿曼石

笋记录的印度季风 [29], 都以岁差周期最为突出 ; 巴
西石笋记录的南美季风同样显示岁差周期 , 只是与
北半球的强弱周期相反 [21]. 十分有趣的是非洲南北
两大季风系统: 根据热带大西洋深海沉积中硅藻化
石计算的北非季风指数(图 4(c)), 与根据盐田沉积物
计算的南非降雨量变化(图 4(e)), 两条曲线都显示明
显的 20 ka岁差周期、但是相位相反, 说明南非与北
非两大季风系统分别与南北半球的低纬辐射量相对

应(图 4(d)), 是季风岁差驱动的绝佳证据[60].  
(ⅲ) 季风的相位差之争.  近三、四十年以来的

古气候研究中, 深海记录享有权威. 这是由于深海沉
积时间序列长、微体化石丰富, 有孔虫壳体δ 18O 曲
线所记录的全球冰盖消长 , 可以用于全大洋的冰期
旋回对比, 经过 40 ka 斜率周期的调谐 (tuning)后, 
就可以建立地质年代表 . 斜率是指赤道与黄道间的
夹角 , 通过控制太阳辐射量的纬度分配而影响着冰
盖胀缩的高纬过程 , 因而是建立第四纪冰期旋回年
代序列的天文标准. 然而, 近年来冰芯和石笋高分辨
率长序列的出现, 引发出新的思路. 与海洋沉积不同, 
冰芯气泡保存的是大气的“化石”, 石笋δ 18O 提供的
是雨水的“化石”, 记录的季风信息相对比较直接; 而
受“大洋传送带”和当地海流等多重影响的海洋沉积, 

包含的气候信息可能比较复杂. 因此, 第四纪的年代
表究竟是以冰芯气泡和石笋同位素反映的季风岁差

周期为基础, 还是仍然以冰盖的斜率周期为基础, 就
成了第四纪古气候界面临的新问题 . 重新认识气候
变化的轨道驱动、重新“调谐”年代表的要求, 已经提
上日程. 在千年尺度上, 出现了以石笋纪录中季风强
弱为标准的“中国间冰阶(Chinese Interstadial)”[44,62]; 
在万年尺度上 , 出现了以冰芯甲烷浓度为基础而重
新调谐的第四纪年代表[65](图 5(b)). 与此同时, 关于
驱动季风的轨道周期, 也出现了一场争论.  

深海沉积中季风记录的系统研究 , 始自印度
洋[51]. 20世纪 90年代初, Clemens和 Prell在研究印度
洋季风的 35 万年记录时, 发现季风上升流的替代性
指标与岁差周期对应, 同时又从相位关系出发, 提出
季风周期受南半球亚热带印度洋的潜热驱动 [66]. 十
多年后, 他们进一步用 5 种不同指标得出 35 万年印
度洋夏季风的合成曲线(图 5(a))和通过主成分分析得
出的夏季风因子, 发现夏季风变量中斜率占 26%, 岁
差只占 18%, 因而驱动印度洋夏季风的轨道参数主
要是斜率、而不是岁差[67]. 用磁化率求黄土的夏季风
记录, 结果也是斜率的作用比岁差强得多[68]. 这种认
识, 不仅与石笋与冰芯的新记录大相径庭, 也与当初
Kutzbach[28]季风变迁的岁差驱动假说不符 . Ruddi-
man[69]直截了当地点穿了这种矛盾, 指出无论冰芯中
的甲烷浓度(图 5(b))和 Dole效应, 还是低纬区石笋的
氧同位素, 都表现出干净的岁差周期, 这才是夏季风
的反映 ; 而印度洋沉积中以斜率周期为主的“夏季
风”记录, 尽管发生在季风区, 却应当由其他过程比
如冬季风 , 或者冰期旋回中营养成分和陆架物质搬
运等因素所造成. 

Clemens 和 Prell[70]在答辩中强调争论的焦点在

于相位差. Ruddiman[69]根据气泡和石笋记录, 认为岁
差引起的辐射量变化与夏季风的响应之间实际上没

有相位差; 而 Clemens 和 Prell 认为印度洋季风对岁
差的响应, 相位差高达 8 ka (即−120°). 最近, Kutz-
bach 等人[71]用海气全耦合全球模型(FOAM), 模拟
28.4万年来南北半球夏季风对轨道周期的响应, 结果
发现在岁差频道上滞后辐射量仅 30°、几乎没有相位
差, 实际上否定了印度洋相位差的解释. 这场争论, 
也可以说是海洋记录与陆地记录的矛盾 , 其实质在
于夏季风的轨道驱动究竟是岁差, 还是斜率加岁差? 
换句话说, 夏季风的变化, 究竟是受控制低纬辐射量 
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图 4  近 20万年来南北半球季风的岁差周期 

(a) 华南三宝洞与葫芦洞石笋的δ 18O, 虚线示 65°N夏季辐射量; (b) 南极 Vostok 冰芯气泡的氧同位素; (c) 热带东大西洋 RC24-07柱状
样(20°N)按硅藻化石计算的北非季风指数, 虚线为 20°N的 7 月辐射量; (d) 南北半球低纬夏季辐射量(实线为 20°N的 7 月、虚线为 30°S
的 1 月); (e) 南非 Pretoria 盐田(26°S)根据沉积物计算的降雨量指示南非季风变化, 虚线为 30°S 的 1 月辐射量. 注意(e)与(a)~(c)的相位相 

反. (a), (b)据文献[44]简化; (c)~(e)据文献[60] 
 

的岁差驱动, 还是主要受控制高纬过程的斜率驱动? 
争论相信还会继续, 而涉及的问题其实有两个层面: 
一是季风替代性指标的辨识, 一是季风全球性和局
部性成分的鉴别. 逆定理不一定真, 季风推动海洋生
产力, 生产力高不一定就因为季风强, 而究竟什么指
标可以明确无误地代表季风强度, 至今还是古季风
研究中的软肋[52]. 不仅对海洋沉积, 对石笋中的古季
风标志也有人争议, 因而识别季风的标志是一项根
本的、却又是长期的任务. 另一方面, 季风变化既有 

全球性、又有地方性, 因而记录中既有全球季风的信
息, 如冰芯中的甲烷和 Dole 效应, 又有地方性因素
的叠加, 比如海陆温差对季风降雨的影响[72], 同时还
可以有高纬过程的影响 . 只有将问题经过梳理之后
的讨论 , 只有在更多地质证据和数值模拟结果基础
上的讨论, 才会导致令人信服的答案. 

2.3  新生代全球季风  

(ⅰ) 偏心率长周期: 地球表层系统的“心跳”.  识
别季风的岁差周期, 要求地质记录具有千年、甚至百 
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图 5  35万年来季风史的不同记录 

(a) 用阿拉伯海深海沉积求出的“南亚夏季风的 35万年多指标合成曲线”. 实线为夏季风合成曲线, 虚线为夏季风因子[67]; 
(b) 南极东方站冰芯中 CH4浓度变化(实线)与 30°N辐射量(虚线)的比较[65] 

 
年等级的分辨率 , 对于第四纪以前的地层说来不容
易做到, 比较适用的是为时更长的变化周期, 这就是
10 万年和 40 万年的偏心率周期, 偏心率通过调控气
候岁差的变幅造成季风的周期性变化.  

需要说明的是气候岁差与天文岁差的不同: 天
文上的岁差是指冬至点每 72 年沿黄道后退 1°, 而这
种变化的气候意义在于近日点在冬季(近冬至)还是
在夏季(近夏至). 夏季离太阳近、辐射量增多, 使得
气候的季节性增大、季风加强, 这就是 9 ka前的情况. 
而这种气候岁差的实际效果受偏心率调控: 偏心率
越大, 近日点、远日点的差别越大, 气候岁差的效果
也愈强; 如果偏心率等于零, 黄道呈正圆形, 就无所
谓近日点, 岁差的气候意义随之消失. 因此, 在地球
轨道三大参数中 , 偏心率的气候影响主要来自调控
岁差周期的变化幅度 . 现在地球正处在偏心率最小
期, 而上面所说的全新世岁差驱动造成的季风变化
依然十分显著, 可想而知当偏心率最大时, 季风的岁
差驱动效果必然要强大得多. 与岁差不同, 偏心率的
气候效果没有南、北半球的反向问题; 尤其是 40 万
年的偏心率长周期, 不仅远远超过冰期旋回的长度, 
在天文上也是地质历史期间最为稳定的轨道参

数[73,74], 因而是全球季风长期演变的调控周期. 季风

的长周期通过风化作用等环节导致大洋碳储库变化, 
而碳在大洋储库中的滞留时间达十余万年之久[75,76], 
所以 40 万年周期在大洋碳同位素成分和碳酸盐保存
记录上表现最为明显 , 成为地球轨道尺度上季风盛
衰的主要节律. 其中最清楚的标志, 是在偏心率低谷
时出现的大洋碳同位素重值期, 即δ 13Cmax

[77~79].   
大约 30 年前, 大洋氧、碳同位素的高分辨率记

录只见于晚第四纪, 由于受时间长度的限制, 看到最
长的也就是 10 万年的偏心率短周期. 当时 Berger[80]

曾经指出, 天文上最重要的偏心率周期是 40 万年, 
“如果能有高分辨率分析的长岩芯, 就会表现出强烈
的 41.3万年主周期”. 近 10年来随着技术的进步, 出
现了新生代的高分辨率同位素序列 . 这些长序列中
一个广泛出现的特点就是 40 万年的偏心率长周期, 
特别在δ 13C记录中更加清楚. δ 13C最为标准的 40万
年周期, 见于热带太平洋的渐新世地层(图 6(a)), 因
为它反映着全球性气候环境的变化节拍 , 被喻为地
球表层系统的“心跳”[81]. 在热带大西洋, 晚渐新世到
早中新世δ 13C的 40万年周期也十分清楚(图 6(b))[82], 
只是图面比例尺不同, 表达不如前者鲜明. 早已受到
注意的是中新世中期的δ 13C 长周期[83,84], 但是当时
分辨率偏低、表达不够清晰; 最近南海和热带东太平  
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图 6  新生代大洋碳同位素的 40万年偏心率长周期 

(a) 渐新世热带太平洋 ODP1218井(8°53′N, 135°22′W)底栖有孔虫δ 13C记录与 21~34 Ma期间的偏心率长周期[81]; (b) 晚渐新世-早中新
世热带大西洋 ODP926井(3°43′N, 42°54′W)与 929井(5°58′N, 43°44′W)底栖有孔虫δ 13C记录与 18~26.5 Ma期间的偏心率长周期[82]; (c) 中
新世中期南海 ODP1146井(19°27′N, 116°16′E)与热带东太平洋 ODP1237井(16°S, 76°23′W)底栖有孔虫δ 13C记录与 13~16.5 Ma期间的偏 

心率长周期[85]. 注意 3个剖面的比例尺不同, 尽管δ 13C 40万年周期都十分明显, 但显示的效果不一 
 

洋 13.0~16.5 Ma 井段进行高分辨率底栖δ 13C 分析, 
才显示出十分清楚的 40万年长周期(图 6(c))[85]. 此外, 
碳、氧同位素的偏心率长周期普遍呈现在新生代各个

时期, 包括南大洋古新世/始新世交接期 [86], 渐新世
初期(30.5~34.0 Ma)[87,88]和中期[89], 渐新世晚期到中
新世早期(20.5~25.5 Ma)[90,91]或者到中新世中期(16~ 
24 Ma )[92]等各个时期的地层中, 反映了新生代水循
环和大洋碳循环的一种基本节律. 下文即将指出: 这
种基本节律就是全球季风盛衰的长周期. 

(ⅱ) 上新世季风的偏心率长周期.  南海大洋钻
探的重要成果之一, 是对近 500万年来大洋碳储库长
周期变化的认识 . 这种周期先在南沙的大洋钻探钻
井中发现, 通过对比又认识到在全球范围的普遍性, 
说明全大洋的碳储库呈现 105 年尺度的长周期变

化 [77~79]. 这种大洋碳储库长周期变化的最佳记录是
在地中海区(图 7(b)), 其中意大利南部西西里岛等地
的国际地层层型剖面是天文地层学的典型 [93], 而作

为天文地层学基础的轨道周期 , 表现的就是非洲季
风变化.   

意大利南部上新世地层的 40 万年周期, 是由低
生产力的碳酸盐层与高生产力的腐泥层或者暗色层

交替组成, 其中腐泥层的形成与季风降雨相关[95]. 前
面已经提到: 强烈的北非夏季风引起尼罗河泛滥, 富
有营养成分的河水注入贫养的地中海, 引起硅藻勃
发和生产力剧增, 在海底形成腐泥层 [96,97]或者暗色

层[98], 而夏季风的发育和腐泥层的形成又受岁差周
期控制[50]. 偏心率高值期岁差幅度最大, 季风加强, 
腐泥层成束出现, 碳同位素变轻, 而且由于硅藻发育
和陆源碎屑物多, 碳酸盐含量低下; 反之, 偏心率低
值期岁差幅度小、季风弱、陆地营养元素供应不足, 
碳同位素变重, 地中海以低养的颗石藻为多, 碳酸盐
含量增高(图 7(b)). 由于地中海的海槛甚浅, 不容易
受高纬过程通过大洋传送带的影响; 而非洲大陆又
横跨赤道(图 1(b)), 使得非洲季风对轨道驱动的响应 
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图 7  500万年来偏心率长周期与全球季风的关系 

(a) 偏心率长(40万年)、短(10万年)周期; (b) 意大利西西里岛 Rossello合成剖面及地中海 ODP 964井浮游有孔虫 δ13C1); (c) 阿拉伯海
ODP721/722井(16°38′N, 59°50′E)风尘百分含量[31]; (d) 非洲岸外北大西洋 ODP 659井(18°05′N, 21°02′W)的风尘通量[94] 

 
最少受其他因素的干扰 . 因此意大利上新世的δ 13C
偏心率长周期最为清晰 , 堪为低纬区轨道驱动的典
型. 

同样的 40 万年周期, 也见于其他各大洋的上新
世δ 13C 序列, 以及季风的长序列记录中. 无论阿拉
伯海风尘记录的南亚夏季风(图 7(c))[31], 还是西非岸
外热带大西洋风尘所记录的非洲夏季风(图 7(d))[94], 
都显示偏心率高值期加强、低值期减弱的 40 万年长
周期. 又如南海北部上新世中期沉积物的元素比值, 
反映了化学风化程度的变化 , 记录中也同样展现出
偏心率长周期和岁差周期对东亚夏季风降雨的控

制[99].   
(ⅲ) 更新世大洋碳储库的长周期.  从古新世到

上新世, 新生代大洋碳储库的记录中普遍出现 40 万
年长周期: 偏心率高值时δ 13C 偏轻而且变幅大, 偏

心率低值相当于δ 13C 的重值期(“δ 13Cmax”). 从上新
世的分析看, 这是低纬过程的产物, 具体说是全球季
风的长周期; 新生代早期极地大冰盖尚未出现, 季风
的变化是当时全球气候变化的主旋律. 偏心率长周
期犹如地球表层系统“心跳”的脉搏 , 贯穿着新生代
的气候史[100].  

然而, 这种偏心率长周期在进入更新世后、具体
说在最近 160万年期间遭受干扰, δ 13Cmax出现在 100
万年(大洋氧同位素MIS 25~27期)、50万年前(MIS 13
期), 而不与偏心率的低值对应(图 8(c)). 这种现象, 
在深海碳酸盐的百分含量曲线上也可以看到(图 8(b)), 
而且是各大洋的共同变化 , 可见第四纪大洋碳储库
的长期变化不再遵循 40 万年偏心率周期[79]. 这种转
折反映了季风长期变化节律的型变 , 因为偏心率长
周期变得模糊、拉长为近 50 万年准周期的现象, 也 

 

                    
1) Lourens L J. Astronomical forcing of Mediterranean climate during the last 5.3 million years. Ph.D. thesis. Netherlands: Utrecht Uni-

versity, 1994. 247 



 

 
 
 

    2009 年 3 月  第 54 卷  第 5 期 

546   

可以在季风气候的其他记录中观察到 , 比如南亚季
风在印度洋(图 7(c))、非洲季风在大西洋的降尘记录
(图 7(d)), 或者东亚季风在黄土高原的磁化率记录
中[101]都有出现. 

为什么更新世大洋碳储库出现这种准周期 , 目
前尚不清楚. 但是全球季风由偏心率调控的 40 万年
长周期之所以失效, 相信是北半球大冰盖发育, 使得
地球表层系统能量交换途径改变的结果 , 搅乱了原
来的“心跳”韵律, 出现“心率不齐”的现象 [100]. 而且
长周期的“转型”发生在 160万年前绝非偶然, 这是热
带太平洋东“冷舌”、西“暖池”的东西向不对称结构最
终形成、上新世长期厄尔尼诺状态宣告结束的时

间[102,103]. 季风和厄尔尼诺同属低纬现象, 前者体现
“气候赤道” ITCZ在经向的位移, 后者体现赤道海水
上层结构在纬向的不对称 , 两者之间存在着密切而
又复杂的关系. 但是 160 万年前大洋结构的改组, 比
上层水还要深刻得多, 其根源可能来自南极. 硅藻化
石资料证明 3.2~1.6 Ma 是富营养的南大洋水大举北
上进入低纬海区的时期[104,105], 结果不仅是赤道上层
形成不对称, 也导致深部水体结构的改组, 比如大西
洋从 1.6 Ma起深层水与中层水的分隔[106]. 值得指出
的是冰盖迅速增大期 , 大洋碳储库里偏心率长周期
“失效”的现象, 并不限于第四纪. 比如中新世 17~14 
Ma蒙特利碳位移事件之末, 13.9 Ma时的δ 13C长周期
就超过了 50万年, 前后两次δ 13Cmax也都不在偏心率

最小期[107,108], 与 1.6 Ma时发生的“转型”相似, 相信 

这与南极冰盖的急速扩张相关(图 8). 因此, 理解大
洋碳储库长周期的关键在于揭示大洋δ 13Cmax的含义. 
当今的地球又在经历着新的偏心率低值和δ 13Cmax期, 
理解大洋碳储库长周期在全球气候环境上的意义 , 
是预测人类生存环境变化方向的当务之急. 

3  全球季风与“威尔逊旋回” 

3.1  季风演变的构造因素 

季风气候的构造因素 , 是多年来古气候学的热
门话题 , 其中最突出的是青藏高原隆升与亚洲季风
的关系[110]. 海陆分布是地球系统内部控制季风的第
一因素, 它决定全球季风的发育程度, 更决定季风的
分布格局. Young[111]和 Dirmeyer[112]等讨论过大陆与

山脉位置对季风的影响: 大陆位于低纬区, 季风较强; 
如果低纬大陆上还有南北向山脉, 季风就更强. Web-
ster [113]推论, 如果现在所有大陆向北极集中, 就会在
14°N 以北形成唯一的大陆, 大陆内部基本干旱, 沿
海地区接受季风降雨, 冬天旱季、夏天湿季. 当然这
些都是推理, 季风与构造的关系有待地质证据检验.  

全球大陆聚合在一起的现象 , 地质历史上确实
有过, 这就是“联合大陆(Pangaea)”, 当时的季风最为
强盛, 被称为“超级大陆”的“超级季风”[114,115]. 在洋
盆扩张和板块碰撞相互交替的“威尔逊旋回”里 , 大
陆相应地聚合、分裂, 季风也必然出现盛衰的演替. 
地质历史上“威尔逊旋回”以数亿年的时间尺度重复
出现, 由此造成的季风演变也会长达 108 年, 构造成 

 

 
图 8  近 160万年来大洋碳储库变化的 3个阶段 

(a) 偏心率; (b) 南大西洋亚热带沉积磁化率合成曲线(SUSAS)[109], 该区磁化率与地层的碳酸盐百分比呈负相关; 
(c) 南海南部 ODP 1143井浮游有孔虫δ 13C. 据文献[79]修改 
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因的季风演变比轨道成因的时间长得多 . 大陆分裂
伴随着洋底扩张, 大陆联合伴随着陆地碰撞, 因此大
陆联合的同时也有山脉和高原的隆升 , 而地形的隆
升又是加强季风的重要机制. 同时, 季风气候意味着
水文循环的时空不均匀性 , 即雨量在季节上和地理
上的集中; 因此季风的强盛也意味着非季风区干旱
气候的加强[116], “超级季风”也就伴随着超级规模的
干旱.  

除了全球季风的强弱之外 , 另一个问题是季风
区的地理分布: 季风系统发育在那里. 前面讲过, 季
风就是 ITCZ 的季节性位移, 因而构造因素也就通过
ITCZ的位置影响季风区的地理分布. 今天 ITCZ的位
置在西太平洋和印度洋有大幅度的南北迁移 , 形成
亚非季风区; 而大西洋和东太平洋 ITCZ 比较固定, 
并且偏在北半球(图 1(a)). ITCZ总在海面温度最高处, 
而海洋表层会有赤道上升流的降温, 因此 ITCZ 从来
就有偏离赤道的不稳定性. 至于为什么今天 ITCZ 偏
北而不偏南, 首先会想到北半球多大陆、南半球多大
洋的作用; 但是 GCM 模拟却表明海岸形状和走向在
起作用, 比如北非岸线向西突出, 使得东大西洋赤道
北边是陆、南边是海, 海陆升温的差异形成了跨赤道
流, 造成 ITCZ的北移(图 1(b))[117].  

可见 , 构造运动造成的海陆分布与陆地地形变
化, 影响着全球季风的强度和季风区的地理布局. 今
天欧亚与非洲连成当今最大的大陆 , 也是地球上最
大的季风区; 而印度位于赤道以北, 南有印度洋、北
有青藏高原, 形成了最强的季风系统. 但是这是现代
的季风系统; 和现在完全不同的季风格局, 出现在 2
亿多年前后的“联合大陆”. 

3.2  “超级大陆”的“超级季风” 

从二叠纪到早侏罗世(~2.5亿年到~1.8亿年)的联
合大陆(Pangaea), 由北半球的劳亚大陆和南半球的
冈瓦纳大陆在赤道附近连接而成 , 尤以三叠纪早期
为最盛. 模拟结果显示出全球(全大陆)规模的“超级
季风(Megamonsoon)”: 冬、夏出现方向相反的季风, 
ITCZ在联合大陆上作大幅度的迁移(图 9(c), (d)); 雨
量集中在特底斯洋附近 , 内陆降雨量几乎为零 (图
9(a), (b))[114]; 联合大陆气候的大陆性极强,内陆冬夏
温差可以高达 50℃[120].  

关于这种全大陆范围的 “超级季风 ” ,  最早在
1973 年就由 Robinson 根据岩性分布早就做过推断, 
她还在晚三叠世和晚二叠世的古地理图上, 画出了
猜想的 ITCZ 位置, 冬夏位移跨 40 个纬度, 展示出
“超级”规模的季风系统[121]. 不过跨越赤道南北的超 

 
图 9  联合大陆的“超级季风”示意图 

灰线内为图案化的联合大陆, 占地球表面约 1/3, 线外为泛大洋, 大陆东侧夹特底斯洋. (a) 北半球夏季的季风强降雨区(灰色), 箭头示
风向, H, L 示大气的高压与低压中心; (b) 模拟的夏季降雨量(mm/d); (c), (d) 模拟的冬、夏风向翻转, 粗线示 ITCZ、也就是季风区的界限. 

据文献[118]修改; 材料据文献[114,119] 
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级大陆, 虽然提供了超级季风的构造环境, 但只有存
在高原山脉的时候, 季风才能深入内地[122]. 当时美
洲的阿巴拉契亚山脉(Appalachian)和欧洲的华力西
(Variscan)山脉, 分别估计高度在 4.5 和 2~3 km 以

内[123], 虽不能和今天的青藏高原相比, 但是在季风
发育中也起重要作用. “超级季风”的季风雨主要限于
沿海 , 内陆就是强烈的干旱气候 , 三叠纪季风最强 , 
干旱也最强. 联合大陆存在的时候, 也是蒸发岩最为
发育的时期[124]. 

这种季风雨高度集中、内陆大片干旱的“超级季
风”, 有着确凿的地质证据. 不过当时古季风记录的
发现几乎都在北美而不在亚非大陆 , 因为北美在联
合大陆的低纬区, 而华南、华北当时游离在外. 在联
合大陆横跨赤道的 160 Ma 期间, 美国西南部作为当
时的低纬区堆积了 2.5 km 厚的风成砂, 形成世界上

最厚、最大的沙丘堆积[125], 同时也有半干旱带的黄
土堆积[126]. 美国西部科罗拉多高原的 Chinle 盆地, 
当时位于 5°~15°N, 处于热带季风区的边缘(图 10(a)
的“CL”), 对季风特别敏感, 那里晚三叠世风尘与湖
相沉积的交替, 提供了季风演变的证据[127]. 美国东
北 Newark 超群湖相泥岩的微层理, 反映了晚三叠世
到早侏罗世联合大陆热带区的干湿交替与湖面升降[128]; 
通过 Newark超群 6700 m岩芯的分析, 揭示了 33 Ma
季风变化的各种周期性. 最小 0.2~03 mm 的微层理, 
暗色层形成于多雨的夏季、浅色层形成于干旱的冬季, 
是季风气候的年纹层(图 10(b)); 而较大的沉积韵律, 
分别相当于两万年的岁差周期(平均 4 m), 与 10万年
和 40万年的偏心率周期(平均 20~25, 90 m) (图 10(c), 
(d))[129]. 联合大陆期间美国西南部的风成砂, 一旦受
到潮湿的夏季风降雨作用, 就会发生垮塌沉积, 早侏 

 

 
图 10  北美晚三叠世“超级季风”的地质证据 

(a) 联合大陆, 示科罗拉多州 Chinle盆地(CL)和美国东北 Newark超群的分布区(NW); (b) Newark超群泥岩微层理的照片, 年纹层由富
有机质的暗色层和富碳酸钙的浅色层构成; (c) Newark 超群中湖面升降造成的沉积韵律, 相当于 20, 100 和 400 ka 的轨道周期; (d)  

Newark湖相沉积的谱分析(灰色)与现代岁差和偏心率周期的比较. 据文献[118] 
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罗世 Navajo 砂岩中发现的垮塌沉积, 就反映了季风
降雨对当时干旱区的影响[125]. 

侏罗纪晚期, 随着联合大陆的分裂, “超级季风”
也相应解体. 从雨量分布的格局看, 晚侏罗世依然以
季风气候为主 , 而白垩纪的气候格局就变为以纬向
的行星风系为主[130]. 白垩纪作为“暖室期”地球的典
型, 已经有过大量的古气候模拟; 季风虽然不是白垩
纪的特点, 但也有论文涉及. 比如 Buch[131]用海气耦

合的模拟表明白垩纪时特底斯洋有西行的环球洋流, 
只有夏季在欧亚大陆南缘由季风造成的逆向流 , 但
是论规模 , 与联合大陆时的“超级季风”已经不可同
日而语.   

3.3  晚新生代季风系统的形成 

新生代早期季风的报道比较零星 , 一般是根据
植物群发现提出季风降雨的推论 . 最早的报道出现
在白垩纪结束以后 140万年的古新世初期, 在美国科
罗拉多的地层中发现有热带雨林化石群 , 推断是拉
拉米造山运动(Laramide)的山地地形效应, 带来季风
降雨 [132]. 模拟表明, 这类局部地形的变化对于全球
季风的强度影响甚微 , 但足以改变区域季风的格
局 [133]. 再如澳洲中南部也发现始新世植物化石群 , 
可以与今天澳洲北部的季风林相比 , 因而提出了是
否有“澳洲中部始新世季风林” 的问题[134]. 但无论如
何联合大陆时期直至其瓦解 , 古季风的报道主要来
自北美, 即当时的低纬区; 今天看到的亚非季风区 , 
只是晚新生代以来的事.  

现在地球上的季风气候系统于何时建立 , 可以
用气候的格局的变化进行判断 . 行星风系的气候分
带呈纬向分布 , 季风系统的建立则会破坏分带的纬
向性. Parrish 等人[135]选择三叠纪到中新世的 7 个时
段, 根据岩性分布推出雨量分带, 认为季风气候随联
合大陆而瓦解 , 要到中新世中期随着印度与亚洲的
碰撞方才重新兴起. 用同样的原理, 周廷儒 [136]根据

中国的岩性资料得出东亚季风在早、晚第三纪之交出

现 , 这个论断得到后来工作的肯定 [137,138]. 近年来 , 
秦安中新世黄土-古土壤剖面的发现[139], 南海大洋钻
探深海剖面的分析[76,140], 数值模拟的结果[141], 和我
国新生代植被分带迁移的比较[142], 进一步确定东亚
季风系统的形成不晚于早中新世初 , 很可能是在渐
新世的晚期.  

然而已知的其他季风系统的历史 , 都比东亚季
风短得多. 印度季风被认为 8 Ma 前方才明显[143,144], 

非洲季风历史更短[145]. 这种差别很可能是由资料不
足造成, 因为文献报道的前第四纪古季风记录, 总的
来说十分贫乏, 东亚季风在几年前还总以为是在 200
多万或者 800多万年前方才出现; 另一种原因是标准
不同, 比如十年前将 C4 植物的出现作为标志, 认为
季风确立在 8~6 Ma[146], 后来又认识到 C4植物的发

育与大气 CO2浓度下降、而不是与季风相关
[147]. 

和较早的地质时期一样 , 晚新生代季风系统的
建立 , 需要有海陆分布和高原隆升两方面的构造原
因, 其中后者更受到注意, 因为世界屋脊青藏高原的
气候影响不容置疑[148]. GCM 模拟表明, 青藏高原至
少要升到现在的一半高度 , 才能形成显著的季
风[110,149]; 因此认为南亚和东亚季风都从 8 Ma 开始, 
而且随高原隆升逐步加强[150]. 多年来, 高原隆升造
成季风强化、新生代晚期季风越来越强的认识占据优

势. 但是近年来出现的新证据, 不仅提前了东亚季风
系统建立的年代 , 而且也改变了对季风发展趋势的
认识. 南海沉积地球化学的证据表明, 近 2300 万年
来南海周围陆地的化学风化是在减弱、而不是加

强 [151], 并且这也是全球化学风化作用的总趋势 [152]. 
这些发现决不是否定高原隆升的气候意义 , 其实非
洲季风的强化也与东非高原的隆升相关[145], 而是说
明高原隆升和季风气候之间并不是简单的线性关系.  

海陆分布的变化应当是亚洲季风系统形成的基

础. 特底斯洋的关闭、图尔盖海的消失、印度与亚洲
的碰撞, 造成了晚新生代欧、亚、非大陆群, 标志着
新一代超级大陆的萌芽[153]. 其中仅中亚的副特底斯
海(Paratethys)萎缩一项, 就能促使亚洲季风强化、内
陆干旱, 其作用并不在青藏高原隆升之下 [154]. 构造
运动对海陆分布的影响, 还会改变洋流的通道. 3~4
百万年前澳洲板块的北移使印尼通道变窄 , 通向印
度洋的南太平洋暖水被北太平洋的冷水代替 , 结果
是印度洋海水降温 , 导致东非干旱、印度季风减
弱[155].   

总之, 大陆“分久必合, 合久必分”的过程贯穿着
整个地质历史, 晚古生代以来 3亿年的全球季风演变, 
就是在“威尔逊旋回”的总框架里发生的. 而每次“威
尔逊旋回”之中, 又有海陆分布和高原隆升的复杂过
程, 经历的时间当然要短得多. 如何纵观整个地质历
史, 通过地质资料的整合和数值模拟, 检验季风构造
驱动的理论假说 , 是地球科学界繁重而又十分有趣
的任务.  
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4  结语 

4.1  季风演变与地球系统 

综上所述, 全球季风普遍存在于至少从显生宙 6
亿年来的地质历史中. 在构造尺度即 106~108年的时

间尺度上, 它受大陆分合的“威尔逊旋回”调控, 合成
“超级大陆”时出现“超级季风”, 大陆分解后季风减弱. 
在轨道尺度即 104~105年时间尺度上, 全球季风受地
球运行轨道几何形态的变化即轨道驱动调控, 呈现 
20 ka的岁差周期以及 100 ka、尤其是 400 ka的偏心
率周期. 在 103 年及更短的时间尺度上, 又受太阳活
动周期等多种因素的调控 . 系统研究全球季风的地
质演变, 是古气候研究的新命题. 地球科学的认识过
程, 都是从局部到整体逐步推进的, 板块学说的“全
球构造”、温盐流的“大洋传送带”, 都是经过多年积累
之后提出的认识. 气候研究也是一样, 有了遥测遥感
才有全球观念 , 才能看到全球海陆的降水分布和跨
赤道的环流大反转; 有了各大陆、各大洋的古气候剖
面, 才能讨论全球的古季风. 然而研究全球古季风的
意义, 却远远超出季风本身的范围, 这就是气候变化
的热带驱动问题.  

在宗教传说中的气候灾难虽然自古就有 , 而现
代科学却要等到 19 世纪, 才开始承认全球气候有重
大变化. 在此之前, 测量到的气候变化都被认为是短
暂的波动, 长期平均值却是稳定的[156]. 19 世纪才发
现气候的长期平均值有巨大的变化 , 不过所谓的气
候变化还是“仁者见仁、智者见智”: 从人类社会角度
看到的是大洪水, 从地质记录角度看到的是大冰期. 
现代气候学更重视干、湿, 古气候学更重视冷、热, 两
者之间的差异一直延续至今. 因此, 当现代气候界热
衷于研究低纬过程的时候 , 古气候界的目光却总是
注视着高纬的冰盖, 总以为靠着冰盖变化通过“大洋
传送带”的带动, 才有全球气候的演变. 现在提出研
究全球季风的地质演变 , 其实就是要突出低纬过程
的全球意义, 是要把“气候热带”ITCZ 在经向和纬向
的变化, 当作气候演变的基本内容来考虑, 把热带驱
动和冰盖驱动 , 看作是气候系统中相互联结但又相
互独立的两大因素.  

古气候学长期盛行以高纬过程为主的观念 , 有
着历史和技术上的深厚根源 . 如果说现代气候学界
面对的气候灾害, 无论是洪涝、干旱还是台风、暴雨, 
首先来自热带 , 那么古气候学就是通过辩论是否有

过大冰期而建立起来的 , 古气候学定量研究的起步
就在于第四纪冰期的重建 , 重点就是冷热变化和高
纬过程 . 技术上的根源在于长期不会识别低纬海区
的温度升降, 误以为热带气候缺乏变化 [157]; 而反映
水文循环的古盐度测定尤为困难 , 直到现在定量分
析古温度的能力也远超过古盐度 , 再造古冰盖的能
力也远超过再造古风场 . 再者受采样和分析技术的
限制 , 长期以来只有对晚第四纪地层能才作出高分
辨率的古气候再造 . 近年来 , 热带区域和前第四纪
“暖室期”重大气候变化的广泛发现 , 拓宽了古气候
学的视野, 意识到“轨道周期”并不限于冰盖, 地球轨
道变化可以直接驱动热带过程 , 季风气候可以直接
响应轨道驱动, 并不一定要由高纬过程带动. 而驱动
低纬过程的轨道周期, 从半岁差到偏心率 [158], 又因
具有自己的特色而便于辨认 . 地质历史上“暖室期”
也要比“冰时期”长得多 , 而季风作为暖室期中气候
周期表现的主要形式 , 在地球历史上应当比冰盖更
为普遍.  

因此, 全球季风等低纬过程的研究, 能够揭示地
球表层系统演变的一些基本机理 . 前面讨论的岁差
和偏心率周期 , 如何通过调控全球季风强度而构成
地球表层系统变化的韵律 , 就是有待阐明的基本机
理之一. 随着岩芯磁化率、元素扫描等新技术的应用, 
越来越多的前第四纪高分辨率气候记录 , 显示出轨
道周期的普遍性 , 比如南大西洋晚白垩世地层磁化
率记录中的岁差与偏心率周期[159], 古新世大洋沉积
Fe含量与磁化率的 40万年周期[160]等等. 正是由于在
地质历史上的稳定性和普遍性, 40 万年偏心率长周
期被看作地质计时的“钟摆”, 用来厘定地层界限的
年龄[85,92], 并被提出用作地质年代的编年单元[89]. 而
两极都有大冰盖的第四纪, 是显生宙 6亿年来绝无仅
有的特殊时期, 这种“节律”受到了严重干扰[78]. Pier-
rehumbert[161]曾把气候演变比喻为“CO2 和水的双人

舞, 而冰盖是位重要的客串演员”. 第四纪正是“客串
演员”上场的一幕, 当我们在为客串演员喝彩的时候, 
不应该忽略了双人舞的主角.   

4.2  开展全球季风的系统研究 

季风研究是我国的强项 , 无论在现代或古代的
东亚季风的研究上 , 都具有丰富的积累和显著的优
势, 而从地质角度研究全球季风, 是我国地球科学拓
宽视野, 组织大范围学科交叉, 利用本身优势开展地
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球系统科学研究的理想“抓手”. 具体说, 至少可以在
以下几方面开展工作. 

(ⅰ) 在全球季风框架下研究东亚季风.  我国古
季风研究中的一种弊端就是笼统化, 不加分辨地凡是
风都叫“季风”, 甚至不分冬、夏笼统地讲“季风加强”. 
其实我们说的东亚季风, 有热带的又有副热带的季风; 
有东亚季风区又有西北太平洋季风区 [162], 古气候用
语如何和气候学用语接轨, 是我们面临的任务. 现在
要把东亚季风放在全球季风的框架下研究, 就是要首
先明白研究对象所处的位置, 与同时期其他季风系统
比较, 甑别哪些是全球性、哪些是区域性的变化. 另外, 
低纬过程中 ENSO、信风和季风的变化密切相关, 但
又并不相等. 亚洲季风对于厄尔尼诺十分敏感, 两者
的变化密切相关, 可惜地质历史上 ENSO 变化的研究
刚刚开始(如 Fedorov 等人[163]), 还难以在充分资料基
础上讨论其与古季风的关系. 但是这些低纬过程的地
质演变, 正是在向我们招手的新领域. 

(ⅱ) 探索地球系统水文循环的演变.  季风和热
带过程为核心的古气候研究, 重点在于水文循环、干
湿变迁. 水文循环导致化学风化作用的变化, 与地球
系统的碳循环等生物地球化学过程关系更为密切[161]. 
因此 , 全球古季风研究是研究地球表层系统演变的
重要切入点, 是与沉积学、地球化学、古生物学等一
系列学科交叉研究的好题目 . 从古温度再造起步的
古气候定量研究, 现在要转向水文循环, 就必须在气
候的湿度变化上作深层次的研究 . 比如干旱与季风
的关系, 季风发育程度不同的时代, 干旱程度是否也
不相同? 白垩纪是否比第四纪的干旱程度低? 白垩
纪的旱生植被能不能和第四纪的相比? 又如我国始
新世的生油湖泊多为盐度分层, 中新世以后就很少 
出现, 是否就是行星风系被季风风系替代的结果?  

(ⅲ) 汇总古生代以来全球季风演变史.  纵观晚
古生代以来的季风记录, 可以看出与威尔逊构造旋回
的密切联系: 大陆汇聚时季风盛行, 大陆分解时季风
减弱. 但是整体来说, 实际资料的依据十分零散, 许
多还只是模拟的结果. 现在需要系统汇总地质资料, 
同时进行数值模拟, 求取古生代以来全球季风强度和
地理分布上的变化历史. 这方面美国科学家对某些时
段作了十分有益的工作, 比如对晚古生代地球系统的
研究, 再造当时水循环和冰盖的变化, 探讨和晚新生
代地球系统的异同[164]; 再如对早第三纪早期的模拟, 
在古地理基础上进行古气候灵敏度试验, 发现大幅度
的地理与地形的变化可以改变季风格局, 导致某一区
域季风系统结束, 另一个区域季风系统开始[165]. 这一
类的工作需要系统开展, 至少穿越整个显生宙. 假如
我国的古气候界能够和地层古生物学方面的雄厚力量

相结合, 突破性的成果应当指日可待.  
(ⅳ) 通过数值模拟预测全球季风的未来趋势 .   

研究过去是为了理解现在和预测未来. 关于当前间
冰期将持续多久的预测 , 通过数值模拟已经有了许
多工作, 但其根据还是高纬过程, 季风等低纬过程并
不在视域之内 . 其实为人类生存环境更迫切需要的
是未来水文循环的变化趋势 , 因而预测全球季风在
长时间尺度上的未来趋势, 是古气候学的当务之急, 
而这种科学预测只有在理解古季风演变机理和合理

数值模拟的基础上, 才能实现.  
我国有着全球最大的地球科学队伍之一 , 当前

又经历着科学发展的黄金时期 , 对于开辟全球性问
题研究的新领域, 有着义不容辞的责任. 如何在东亚
季风研究的原有基础上“走出亚洲”、“放眼全球”, 将
推动全球季风时空变化的研究作为己任 , 是不仅值
得我们思考、而且需要我们行动的题目.  
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