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摘 要: 本文利用重庆市青木关镇狮子洞石笋 QM09 铀系测年数据和氧碳稳定同位素数据，重建了研究区 9. 4～ 0 ka BP 的古

气候环境演化历史。依据狮子洞石笋 δ13C 记录变化趋势，将其划分为 2 个阶段: ( 1) 9. 4～3. 0 ka BP 期间，狮子洞石笋 δ13C 记

录除了在 4. 2 ka BP 附近发生一次短暂的偏重事件外，整体变化比较平缓，石笋 δ13C 值比较偏轻; 同时石笋 δ18O 值在该期也

较为偏轻，暗示了此时段季风强盛，气候温暖湿润，地表植被变化稳定。此时人类活动比较弱，对自然环境的影响小，植被变

化主要受自然气候环境的影响; ( 2) 3. 0～0 ka BP 期间，石笋 δ13C 记录不再呈现如第一阶段般平稳变动的趋势，在3. 0 ka BP时

开始波动下降，在经历 1. 7 ka BP 大幅下降后，δ13C 便频繁波动大幅升降。石笋 δ18O 记录显示该时段季风减弱，气候变干，植

被退化，土壤水中溶解的 CO2 含量减少。加之该期人类活动剧烈，地表自然植被遭到破坏，当地无机环境更多的参与到地下

水循环体系中来，使得石笋 δ13C 逐渐加重。
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气候变化与人类社会发展息息相关，全新世是

人类进化和文明演化的重要时期，使得对全新世气

候变化的研究显得尤为重要［1］。洞穴石笋具有生

长连续性好、时间跨度长、分辨率高、受外界的干扰

少、信息保存完整、可对比性强以及 U 系定年精确

等特点，被看作是记录气候信息的良好载体［2－3］。
石笋中包含了许多气候记录指标，包括石笋 δ18 O、
δ13C、微量元素、沉积速率以及微层发光等。其中学

者们对 δ18O 的关注甚多［4－6］，而对石笋 δ13C 的研究

相对较少，主要是因为石笋 δ13 C 的影响因素众多，

气候变化( 温度、湿度) 造成地表植被类型的变更和

植被密度的改变，以及非气候因素中水岩相互作用

过程和洞穴内部环境变化等都会影响石笋 δ13 C 的

轻重变化，使得在解释 δ13C 时更加复杂。国内外学

者对石笋 δ13C 成因机制进行了理论探讨和模拟研

究，研究发现 δ13 C 是比 δ18 O 更为敏感的气候环境

变化指标［7］。重庆市芙蓉洞的研究显示洞穴沉积

物的 δ13C 在适当条件下可以反映洞穴上覆植被的

变化［8］。Cruz 等［9］认为巴西石笋 δ13 C 变化主要反

映当地植物的呼吸作用和有机碳分解产生的 CO2

浓度的 变 化 情 况，进 而 反 映 温 度 和 降 水 的 变 化。
Frisia 等［10］发现意大利东北部 Grotta di Ernesto 洞石

笋表面水膜 DIC 的 δ13C 值比滴水 DIC 的 δ13C 值高

出 3. 5‰，认为通风效应强的地方，滴水在到达石笋

表面之前就发生了去气作用和13 C 的富集。而采自

法国西南部 Villars 洞的石笋 Vil9 中生物成因的 C
贡献率竟达 80～90%［11］，说明地表 C3 /C4 植被的比

率和土壤生物的活跃程度是石笋 δ13 C 的主要影响

因子。可见，关于石笋 δ13C 的气候环境指示意义还

存在很大的争议。
重庆位于长江中上游地区，对季风变化反应敏

感，全新世时期该区人类活动频繁。在该区发现了

大量史前人类活动遗迹，尤以在重庆忠县地区发掘

出的 10 多米深的地层剖面最为完整，完好的记录了

近 5 000 年来的人类活动状况［12］。本文把重庆市

狮子洞石笋 QM09δ13C 记录的“自然剖面”与考古发

831



第 2 期 史志超等: 重庆地区石笋 δ13C 记录的全新世气候环境变化

掘的“文化剖面”相结合，利用石笋 δ13C 序列重建全

新世时期重庆地区气候环境演变历史，探讨自然因

素和人类活动对石笋 δ13C 变化的影响。

1 区域背景与实验方法

狮子洞位于重庆市沙坪坝区的西北部，该地区

属于亚热带湿润季风型气候，夏季高温炎热，冬季

温暖湿润，春秋季过渡急而短促，全年降雨丰沛，且

多夜雨与连阴雨，空气湿度大，云雾日数多。该区

在构造上属川东南弧形构造带川东平行岭谷区，区

内背斜成山，向斜成谷，背斜轴部出露的地层为三

叠系下统嘉陵江组厚层块状灰岩、白云岩、白云质

灰岩夹角砾状灰岩，向斜底部主要为三叠系中统雷

口坡组白云质灰岩，整个区域地壳活跃，岩石节理

扩张，多裂隙发育，在岩溶水长期溶蚀侵蚀下形成

南北长约 12 km 的岩溶槽谷，整个区域宏观呈现出

“一山二岭一槽”式典型岩溶槽谷景观。区内主要

发育的土壤有黄壤、石灰土和经人类耕种改造的水

稻土，植被主要有亚热带常绿针叶林和阔叶林。
狮子洞( 29°40'N，106°17'E) 洞口海拔 650 m，

洞内常年均温为 16. 5 ℃，平均降水量为 1 250 mm，

降水主要集中在 6 ～ 8 月。狮子洞为一封闭型埋藏

洞穴，当地工人炸山采石时发现，后来该洞由于采

石坍陷。采自该洞的石笋 QM09 长 480 mm，沿石笋

生长轴方向从中间剖开，用抛光机打磨石笋切割

面，石笋韵律清晰沉积连续，根据石笋颜色变化及

沉积旋回特征采集230 Th 测年样品，用牙钻在石笋

QM09 上钻取了 15 个230Th 测年样品，年代测试在台

湾大学年代实验室完成，采用多接收电感耦合等离

子质谱( MC-ICP-MS) 测定，经测试样品年龄误差≤
1%( 2σ) 。然后在另一半石笋剖面上沿着石笋生长

轴方向取了 315 个碳酸盐粉末样品，该样品在西南

大学地球化学与同位素实验室完成碳氧稳定同位

素分析测试，测量值以相对于 VPDB 标准表示，实验

分析误差＜0. 1‰。通过对相邻实测年龄点进行线

性内插，建立 QM09 石笋年代框架，其底界年龄约为

9. 4 ka BP，较完整的覆盖了整个全新世( 图 1) 。

2 分析与结果

2. 1 狮子洞石笋 δ13C 气候意义

石笋 δ13C 由于影响因素的多样性和复杂性，其

指代意义存在众多的争议与分歧，如大气 CO2
［13］、

土壤生物来源 CO2
［7］及碳酸盐岩围岩［14］等。此外

CO2 的去气作用和碳酸盐沉积过程中的 δ13 C 分

馏［10，15］也可能对石笋的 δ13C 值产生影响。但狮子

洞为一封闭洞穴，空气流动差，与外界空气交换微

弱，蒸发不明显，相比于开放洞穴，脱气作用和动力

分馏相对较弱，所以石笋 QM09 δ13 C 值的变化主要

反映外界气候环境的变化。在岩溶生态系统中，大

气中的 CO2 经植物呼吸作用转化为土壤 CO2，与大

气降水和地下水反应溶解基岩 CaCO3，形成洞穴滴

水( DIC) ，最终形成洞穴次生化学沉积物，由此完成

整个碳同位素的运移［8］。通常在外界自然植被稳

定的条件下，基岩的 δ13 C 值基本不变，所以大气

CO2 和土壤 CO2 的 δ13C 值对洞穴滴水 δ13C 值的影

响尤为重要［16］。但大气中的 CO2 平均浓度 ( 约为

380×10－6 ) 远远低于土壤空气中 CO2 的平均浓度

( 约为 10 000×10－6 ) ，所以土壤 CO2 的 δ13C 成为制

约石笋 δ13C 值的主要因素，而土壤中 CO2 的 δ13 C
值主要与 C3 /C4 植被比率及土壤生物产碳速率有

关。因其光合作用的途径不同，δ13 C 存在较大差

异。C3 植被以喜湿性的植物为主，包括所有乔木、
绝大部分灌木和草本植物，遵循 Calvin 循环，其 δ13C
值大致在－32‰～ －22‰之间，最高频率值为－27‰;

而 C4植被以耐旱性的植物为主，包括部分莎草、灌

木和草本植物，通过 Hatch-Slack 循环，其 δ13C 值介

于－16‰～ －10‰之间，最高频率值为－13‰［17］。可

见在不同植被类型下生成的土壤 CO2 的值差别极

大，对外界环境的反映也不尽相同。且国内外众多

学者的研究均证实洞穴次生沉积物中的 δ13 C 信息

是反映洞穴上覆植被变化的有效指标［18－20］。其中，

张美良等［18］指出，如若气候温暖湿润，植被广泛发

育，植物根系呼吸作用强盛微生物活动频繁，土壤

CO2 含量增加，其 C3 /C4 升高，洞穴滴水 δ13CDIC值变

轻，石笋中的 δ13C 值偏负; 反之，如若气候寒冷干燥

或外界生态系统遭受大幅破坏时，C4 植被产生的

CO2 与大气 CO2 会更多的参与到地下水岩作用过

程中，使得洞穴滴水 δ13 CDIC 值变重，石笋中的 δ13 C
值偏正。

相比于气候变化，土壤 δ13C 在人类活动影响下

会发生较大波动［21］。来自青木关地区不同土地利

用类型下土壤水溶解无机碳 δ13CDIC研究［22］显示( 图

2) : 草地土壤水 δ13 CDIC 值变化幅度为－ 14. 50‰ ～
－20. 68‰，针叶林地为－ 14. 55‰ ～ －19. 21‰，旱地

为－ 7. 73‰ ～ － 15. 56‰，灌 木 丛 地 为 － 6. 90‰ ～
－14. 78‰，退耕还林地为－8. 38‰～ －13. 09‰，其平
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图 1 狮子洞石笋年龄深度曲线

Fig．1 Growth model graph of stalagmite QM09

均值分别为: －17. 22‰、－16. 37‰、－12. 20‰、－11. 90‰、
－11. 23‰。呈现草地＜针叶林地＜旱地＜灌木丛地＜退耕

还林地的分布特征。与青木关狮子洞处于相似纬度带

和亚热带季风区的芙蓉洞地区植物调查显示，洞外上

覆植被主要是典型的 C3植被类型，以显著偏负的 δ13C
组成为特征［8］。来自青木关地区的研究显示［22］，在原

生植被环境( 草地和针叶林) 下，土壤水 δ13CDIC偏轻，而

在经人类改造后的次生植被( 旱地、灌木丛和退耕还林

地) 条件下，δ13CDIC偏重。由于在针叶林地和退耕还林

地采集数据较少，在解释自然植被和人工植被条件下

土壤水 δ13CDIC差异时有所欠缺。结合茂兰地区的研究

发现，土地用于不同生产类型，所产生的土壤 CO2 含量

不等，从而影响土壤 CO2 浓度，造成 δ13CDIC 轻重差异

( 草地＜林地＜耕地) ［23］。两地相同的变化趋势有力

的证实自然植被条件 δ13CDIC( 草地、林地) 偏负于人

工植被的结论( 耕地) 。土壤水中的 δ13 CDIC 是洞穴

滴水 δ13C 的主要来源，因此，青木关狮子洞的石笋

δ13C 变化，不仅记录了外界植被状况的变化 ( C3 /
C4 ) ，还可能反映了人类活动对植被变化的影响( 原

生和次生) 。
2. 2 狮子洞石笋 δ13C 记录的气候变化

如图 3 所示，QM09 石笋 δ13 C 在 0 ～ 9. 4 ka BP
期间，变化范围为－14. 56‰～ －5. 85‰，波动幅度达

到 8. 71‰，平均值为－12. 79‰。石笋 δ13 C 呈现出

整体偏重的趋势，但并非均匀变化，而是大致以 3. 0
ka BP 为界点，前后呈现出极其不同的变化形式。

( 1) 9. 4～3. 0ka BP 阶段: 9. 4～3. 0 ka BP 期间，

δ13C 总体变化趋势平缓，除在 4. 2 ka BP 附近大幅

偏重外，其余时段 δ13 C 值基本在－14. 00‰上下波

动，与莲花洞 LHD5［24］和三宝洞 SB10［25］石笋 δ18 O
所记录的早全新世气候适宜期相对应，该时段处于

早中全新世，季风强盛，降水增多，地处亚热带的青

木关地区植被丰茂，生态环境良好。同时植被繁盛

会促使土壤中植物根的呼吸作用以及微生物的剧

烈活动，土壤 CO2 浓度升高，这一过程中 δ13 C 会在

反应物与生成物间发生同位素分馏现象［26］，即轻的

同位素( 12 C ) 进入产物 CO2，使得土壤 δ13 C 变轻，

CO2 气体溶解到土壤水中，入渗进入洞穴形成滴水，

图 2 青木关地区不同土地利用类型土壤水 δ13CDIC值( 文献［22］)

Fig．2 δ13CDIC of soil water under different land use of Qingmuguan area ( from ref． ［22］)

041



第 2 期 史志超等: 重庆地区石笋 δ13C 记录的全新世气候环境变化

( a) 30°N 夏季太阳辐射曲线; ( b) 莲花洞 LHD5 石笋 δ18O 记录［24］; ( c) 狮子洞 QM09 石笋 δ18O 记录; ( d) 董哥洞 DA 石笋 δ18O 记录［3］;

( e) 山宝洞 SB10 石笋 δ18O 记录［25］; ( f) 狮子洞 QM09 石笋 δ13C 记录。黄色实柱表示 4. 2 事件。

图 3 中国季风区全新世石笋记录与太阳辐射曲线对比

Fig．3 Trends of Holocene stalagmite records with solar radiation change

导致洞穴滴水 δ13 CDIC 降低，石笋 δ13 C 值偏轻。此

外，高温多雨的气候使得降水中溶解的 CO2 增加，

致使土壤水中含有更多的 CO2，大量的土壤水不断

补充岩溶裂隙，加快了土壤水的更新速度和下渗强

度，使之在裂隙中驻留的时间变短，使得 δ13 C 值偏

轻［27］。但中全新世后，δ13 C 并未随着 δ18 O 记录的

季风逐渐减弱而偏重，仍然保持偏轻状态，可见，地

处亚热带季风区的狮子洞区域，季风强度的减弱并

未造成地表环境的大幅改变，地表植被仍然保持着

一个相对稳定的环境状态，也可能当时季风环流的

减弱并未使大气相对湿度发生根本性的改变［28］，外

部环境的变迁仍然适合 C3 植物的生长，也说明此时

该区生态系统在调节土壤 CO2 生产力方面仍然发

挥着重要作用［9］。同时，全新世早期人类活动比较

弱，对自然环境的影响小，植被的变化主要受自然

气候环境的影响。
4. 2 kaBP 事件 是 全 新 世 时 期 较 为 显 著 的 气

候突变事件。持续约 200 多年，造成北半球中低

纬度地区大面积的气候干旱［29］。谭亮成［30］等研

究发现我国各地区不同地质记录皆有 4. 2 kaBP
气候干旱的痕迹。狮子洞石笋 δ13 C 对 4. 2 kaBP
事件反应 极 为 明 显，随 着 季 风 的 衰 落，出 现 大 幅

偏重，变化幅度为－ 4. 44‰ ; 气候转为干旱，可能

造成青木关地区地表植被 C3 /C4 降低，土壤中植

物和微生 物 所 产 CO2 的 速 率 变 缓，石 笋 δ13 C 值

偏重。与此处于同一纬度的大九湖［31］花粉记录

显示，4 kaBP 左右常绿阔叶林大幅减少，表明气

候的恶化确实使地表优势植被由 C3 向 C4 转化。
4. 2 kaBP 事件由 bond 等最先提出［32］，在随后的

研究 中 发 现 该 次 冷 干 事 件 与 太 阳 辐 射 减 弱 有

关［1］，温度的降低会使大尺度的大气环流和大洋

环流发生改变 : 一方面，随着太阳辐射的减弱，北

半球中高纬度温度降低，北大西洋表层浮冰碎屑

增加，海水温度降低，高低纬热量交换微弱，减弱
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了北大西洋温盐翻转作用，使北大西洋 SST 降低

而赤道大洋 SST 升高，海陆温差减小，季风减弱。
另一方面，北 大 西 洋 温 度 降 低，南 北 半 球 间 热 量

梯度变大，促 使 热 带 辐 合 带 ( Intertropical Conver-
gence Zone，ITCZ) 南 移，使 得 北 半 球 季 风 减 弱，

降水进一 步 减 少。而 季 风 的 减 弱 又 会 影 响 厄 尔

尼诺－南方涛动( ENSO) ，而 ENSO 的异常反作用

于季风，使季风更弱［33－34］。
( 2) 3. 0～0 ka BP 阶段: 3. 0 ～ 0 ka BP 期间，石

笋 δ18 O 记录［24，25］显示季风逐渐减弱，狮子洞石笋

δ13C 在 此 阶 段 波 动 极 大，变 化 范 围 为 － 5. 85‰ ～
14. 40‰，变化幅度达 8. 56‰，尤其是在 1. 7 ka BP
附近呈现一次大幅近乎垂直的跌落，表明此时地表

环境复杂多变。随着季风的减弱，降水减少，空气

湿度降低，地表植被 C3 /C4 比值也随之降低。降水

中溶解的和植被、微生物所产生的 CO2 大为减少，

使得土壤水中 CO2 的含量降低。加之滴速和渗率

低，土壤水驻留时间长，水－岩相互作用更加充分，

当地无机环境会更多的参与到地下水运营体系中，

重的碳酸盐岩基岩与轻的生物 δ13C 结合使 δ13C 变

重。此外，低的滴率和滴速还会使滴水的下落过程

延长，增加了与洞内空气的接触时间，此时滴水更

容易发生脱气［10］，最终使 δ13 C 再一次加重。季风

持续减弱使得降水减少，地表植被类型发生改变固

然影响到了石笋 δ13C 的走向，但该期季风的减弱不

足以解释 δ13C 的巨大波动。这一时期人类文明进

一步发展，所以笔者对比了重庆中坝遗址中土壤有

机碳含量的变化，探讨人类改造地表环境对石笋

δ13C的影响［12］( 图 4) 。

高华中［12］分析了中坝遗址剖面中 68 个样品的

有机体含量变化情况，发现从西周到明清有机碳含

量逐渐减少，到近现代时略有回升。与笔者的 δ13 C
表现出了相反的变化趋势( 图 4) ，更强有力的证明

地表植被状况是 δ13 C 变化的主要因素［8］。西周至

春秋时期，该区人口较少，生产活动单一，人们主要

通过渔猎为生，对地表植被影响微乎其微，所以有

机体含量高，石笋 δ13 C 偏负。战国早中期，铁器牛

耕推广使用，耕地规模也有所扩大，但此时主要分

布于河流两侧，所以人类对该区地表环境的影响并

不严重。战国晚期至秦汉，随着统一国家的建立，

统治者加强了对边境的控制。据《华阳国志·蜀志》
记载，“戎伯尚强，乃移秦民万家实之”，战国末期人

口大规模迁徙到西南地区，开始移民屯垦，巩固边

防。农业生产开始急速发展，此时段有机碳和石笋

δ13C 记录呈现明显的同步波动下降趋势，尤其在汉

末的几百年间( 1. 7 ka BP 附近) δ13 C 降幅显著，表

明此时该区地表植被遭受大幅破坏，人地矛盾开始

显现。唐宋时期，经济重心南移，西南地区人口大

幅增长，除农业活动外，冶铁业、陶瓷制造业、制盐

业等经济活动也极为兴盛，对木材的需求不断加

大，使得地表植被破坏较为严重。石笋 δ13C 在该期

偏正明显。明清时期，正处于气候严寒的小冰期，

自然环境的恶化一定程度上抑制了植被的生长［35］，

加之明清统治者土地税收政策的宽松以及旱地作

物的传播( 玉米、土豆等) ，人口大幅增长，山间陡坡

得到极大的开发，人地矛盾进一步恶化［36］，此时狮

子洞石笋的 δ13C 记录也偏正到了极点。总体来看，

这一时段 δ13C 变化模式大致为: 3. 0 ka BP 开始偏

图 4 石笋 QM09 δ13C 与中坝遗址有机碳含量对比

Fig．4 Comparison of stalagmite QM09 δ13C and organic carbon content in Zhongba area
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正，1. 7 ka BP 大幅偏正，0. 5ka BP 偏正之极。期间

可能由于战争、人口迁移、政府保护等原因，土地出

现短暂撂荒，δ13C 有所偏负，但自 1. 7 ka BPδ13C 大

幅偏正后，此后千百年中 δ13C 再也没回复到 1. 7 ka
BP 时的状态( －13. 83‰) ，表明地表环境遭受大幅

破坏后很难恢复到原生状态。
人类活动不断加大改造地表植被的程度与范

围，原始自然植被逐渐向人工植被过渡，林草地不

断减少，耕地大幅扩张，植物群落的覆盖度、均匀

度、高度都有所降低，生物丰富度、多样性锐减，植

物归还给土壤的有机物也在大幅减少，土壤失去了

稳定的有机碳源，携同微生物总量的锐减，土壤中

有机碳向无机碳的转化过程减弱，土壤水中无机碳

浓度降低，最终石笋 δ13 C 偏重。此外，农作物的种

植，使得土层变薄石灰岩裸露。由于地表缺少植被

土壤作为缓冲带，增大了雨水与基岩的接触面积与

反应时间，大气( δ13C≈－8‰) 和基岩的重碳会更多

的参与到地下水岩系统中，加之强烈的动力效应［37］

使得 δ13C 更为偏重。此外，微生物和植物失去了赖

以存活的土壤，生物活动贡献的轻碳减少，最终造

成滴水 δ13 CDIC 偏重［15］，沉积物中 δ13 C 偏重。晚全

新世石笋 δ13C 偏重，应该是人类活动和自然气候变

化的共同作用结果，我们暂时还无法评估人类活动

对沉积物中 δ13C 偏重贡献的程度，这需要进一步的

深入研究。

3 结 论

本文利用重庆市青木关镇狮子洞石笋 QM09
的230Th 测年数据和 δ13C 数据，建立了 9. 4 ～ 0 ka BP
的古气候 环 境 演 化 序 列。我 们 根 据 狮 子 洞 石 笋

QM09 δ13 C 记录变化趋势把记录划分为两个阶段，

得到的初步研究结果为:

1) 9. 4～3. 0 ka BP 时段，狮子洞石笋 δ13C 值偏

轻，变化稳定，显示全新世早中期季风强盛，降水较

多，地处亚热带的青木关地区主要以 C3 植被为主，

植被变化不大，δ13C 偏轻。全新世早期人类活动比

较弱，对自然环境的影响小，植被的变化主要受自

然气候环境的影响为主。
2) 3. 0～0 ka BP 时段，石笋 δ13 C 值频繁波动，

逐渐偏重，全新世晚期季风进一步减弱，气候变干，

加之人类活动的影响加剧，地表植被受到破坏，沉

积物中的 δ13C 由生物成因产生的轻碳比重降低，水
－岩溶解作用产生的重碳贡献增强。QM09 δ13 C 值

与中坝遗址地层剖面中有机碳值呈现出相反的变

化趋势，显示人类活动破坏地表植被可能导致沉积

物 δ13C 偏重。
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Stalagmite Carbon Isotope Ｒecord during Holocene
from Chongqing Area，China

SHI Zhichao 1，2 ，YANG Xunlin1，2，LIU Xiuming3，
LI Guojun1，2，SUN Xili1，2，WANG Baoyan1，2，FANG Moqin1，2，CUI Guyue1，2

( 1． School of Geographical Sciences，Southwest China University，Chongqing 400715;

2． Karst Environment Laboratory，Southwest University，Chongqing 400715，China;

3． Institute of Geochemistry，Chinese Academy of Sciences，Guiyang 550081，China)

Abstract: High-resolution carbon isotope ( δ13C) profiles of stalagmites from Shizi Cave in Chongqing Area，China were established
with 15 230Th ages and 315 carbon isotope data，providing a continuous history of the surface vegetation condition for the period of 9. 4-
0 thousand years before present ( ka BP，relative to AD1950) ． The δ13C record includes two distinct stages along with the evolution of
EASM: ( 1) Lush vegetation period ( 9. 4～3 ka BP) ; during this period，the monsoon climate had been warm and humid，and the veg-
etation had been luxuriant，with C3 of surface vegetation cover． In the mid Holocene，δ13C did not show a tendency to follow the trend

of δ18O，indicating that although the monsoon weakened，but the absolute humidity of ground surface environment had not changed but
had been still suitable for C3growth of vegetation． The climate had changed from warm and humid to cold and humid． ( 2) Environmen-

tal frequently changing period ( 3～ 0 ka BP ) ; during the late Holocene，the monsoon recorded by the δ18 O had been weak further，
coupled with the impact of human activities，making the surface environment complex． Especially since 3ka BP，the correlation between
the δ13C record and the content of organic carbon in the section of the Chongqing dam site has been obvious． A“natural profile“and
“human site profile”correspond well． The results show that the vegetation types and their coverage have a profound influence on the
changes of carbon isotope．
Key words: stalagmite; carbon isotope; surface vegetation; monsoon; karst valley
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