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内容提要：为了探讨不同暴露时间对利用原地生宇生核素估算地表基岩至大侵蚀速率（ｍａｘｉｍｕｍｅｒｏｓｉｏｎｒａｔｅｓ，
指假设样品达到侵蚀平衡状态下的侵蚀速率）的差异，本文选择青藏高原东南部稻城古冰帽区至少暴露年代

（ｍｉｎｉｍｕｍｅｘｐｏｓｕｒｅａｇｅｓ，指利用宇生核素暴露测年法所估算的在不考虑侵蚀速率影响时的暴露年代）为５００ｋａ、１００
ｋａ、１０ｋａ的样品进行估算，并对前人的研究结果进行统计。研究表明：① 研究区地表基岩在５００ｋａ尺度、１００ｋａ尺
度和１０ｋａ尺度的至大侵蚀速率分别约为１ｍｍ／ｋａ、５ｍｍ／ｋａ和４０ｍｍ／ｋａ，该结果与前人研究结果相一致。② 文献
统计显示百万年尺度和万年尺度地表岩石侵蚀速率可相差１００倍。因此，基于原地生宇生核素所估算的侵蚀速率是
在某个暴露时间（假设该暴露时间已达到侵蚀平衡状态）内的至大侵蚀速率，而不同的暴露时间尺度所估算的结果

相差较大，因此在进行区域至大侵蚀速率对比时一定要注意样品的至少暴露年代尺度是否一致。本研究可为青藏

高原地区地表侵蚀速率的研究提供参考。
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　　青藏高原是人类了解自然和认识自然的窗口，
是认识地理奥秘的一把金钥匙（刘东生，１９９６），其
形成演化对自身、周边区域以至全球的自然环境和

人类活动都有重大影响（李炳元，２００２），青藏高原
的地质地貌演变过程已成为全球普遍关注的问题

（许刘兵等，２００９）。为了更好地了解地貌演化和地
表剥蚀，不仅要了解相关的自然演化过程，还要了解

其地貌形成的年代以及形成速率（Ｂｉｅｒｍａｎ，１９９４），
从而实现从定性研究到定量研究的转化。２０世纪
８０年代以来，随着加速质谱 （ａｃｃｅｌｅｒａｔｏｒｍａｓｓ
ｓｐｅｃｔｒｏｍｅｔｅｒｅｓ———ＡＭＳ）的发展，微量原地生宇生核
素的测定成为可能（Ｒａｉｓｂｅｃｋｅｔａｌ．，１９８３；Ｅｌｍｏｒｅ
ｅｔａｌ．，１９８７），当Ｌａｌ（１９９１）建立起核素浓度与暴露
时间和侵蚀速率的关系模型后，利用原地生宇生核

素（主要是１０Ｂｅ和２６Ａｌ）浓度估算地表基岩至大侵蚀
速率（ｍａｘｉｍｕｍｅｒｏｓｉｏｎｒａｔｅｓ）在南极（Ｎｉｓｈｉｉｚｕｍｉｅｔ
ａｌ．，１９９１；Ｂｒｏｗｎｅｔａｌ．，１９９２；Ｍａｔｓｕｏｋａｅｔａｌ．，
２００６）、澳大利亚（Ｂｉｅｒｍａｎｅｔａｌ．，１９９５；Ｈｅｉｍｓａｔｈｅｔ

ａｌ．，２００１；Ｂｉｅｒｍａｎｅｔａｌ．，２００２）、南美洲（Ｓｍｉｔｈｅｔ
ａｌ．，２００５）、美国（Ａｌｂｒｅｃｈｔｅｔａｌ．，１９９３；Ｓｍａｌｌｅｔ
ａｌ．，１９９７）、欧洲（Ｓｃｈａｌｌｅｒｅｔａｌ．，２００１；ＬｉＹｉｎｇｋｕｉ
ｅｔａｌ．，２００５；Ｒｅｉｎｈａｒｄｔｅｔａｌ．，２００７）、青藏高原（Ｌａｌ
ｅｔａｌ．，２００３；ＫｏｎｇＰｉｎｇｅｔａｌ．，２００７；许刘兵等，
２００９）等地区得到广泛应用。然而在上述研究结果
中，不同地区的研究结果相差较大，至大侵蚀速率最

低值出现在南极地区（Ｎｉｓｈｉｉｚｕｍｉｅｔａｌ．，１９９１；
Ｂｒｏｗｎｅｔａｌ．，１９９２；Ｍａｔｓｕｏｋａｅｔａｌ．，２００６）和澳大
利亚地区（Ｂｉｅｒｍａｎｅｔａｌ．，１９９５），为 ０．１～１ｍｍ／
ｋａ，至大侵蚀速率较高值出现在青藏高原地区（Ｌａｌ
ｅｔａｌ．，２００３；ＫｏｎｇＰｉｎｇｅｔａｌ．，２００７；许刘兵等，
２００９）和欧洲地区（Ｓｃｈａｌｌｅｒｅｔａｌ．，２００１；ＬｉＹｉｎｇｋｕｉ
ｅｔａｌ．，２００５；Ｒｅｉｎｈａｒｄｔｅｔａｌ．，２００７），青藏高原地区
至大侵蚀速率最高可达到 ６０ｍｍ／ｋａ（许刘兵等，
２００９），欧洲地区至大侵蚀速率可达到 ５０ｍｍ／ｋａ。
为什么采用同样的方法（宇生核素１０Ｂｅ和２６Ａｌ估算）
测定同样的地貌体（基岩，尽管岩性有些差异），其



研究结果会有大约１００倍的差别？对于这种差异的
原因不同学者所持的观点不一致：有的学者认为南

极和澳大利亚地区处于一个干旱区域，降水以及环

境差异是导致侵蚀速率不同的因素（Ｂｉｅｒｍａｎｅｔａｌ．，
２００２；许刘兵等，２００９）；有的学者认为是气候和岩
性差异会导致侵蚀速率的差异（Ｓｍａｌｌｅｔａｌ．，
１９９７）；也有学者认为岩性和降水对地表侵蚀速率
影响不大（Ｂｉｅｒｍａｎ，１９９４；ＫｏｎｇＰｉｎｇｅｔａｌ．，２００７；
Ｂｉｎｎｉｅｅｔａｌ．，２０１０），侵蚀速率相对较大则主要是受
到构造活动的影响（Ｒｉｅｂｅｅｔａｌ．，２００１；ＫｏｎｇＰｉｎｇ
ｅｔａｌ．，２００７；Ｂｉｎｎｉｅｅｔａｌ．，２０１０）；还有学者认为气
候和构造共同影响着侵蚀速率的变化（ＫｏｎｇＰｉｎｇｅｔ
ａｌ．，２００７）。然而，笔者在文献查阅时发现地貌体
（主要针对基岩）所对应的暴露时间尺度对地表基

岩至大侵蚀速率的估算有很大的影响且具有一定的

规律性，该解释如果能够在一个合适的区域得到验

证就可以为上述争论提供一个新的观点。

位于青藏高原东南部的稻城古冰帽区保存了大

量完整的冰川作用遗迹，是进行第四纪冰川活动以

及地貌演化研究的理想地点。许多学者在此做过工

作：罗来兴等（１９６３）首次对该区进行地貌考察，随
后，姚檀栋等（１９８３）、李吉均等（１９８６）对稻城冰帽
的基本特征和发育模式进行了详细的调查研究，郑

本兴等（１９９５）对稻城古冰帽南缘的稻城河支流尼
雅隆雄曲和央英错沟的古冰川进行岩矿分析和１４Ｃ
年代测定，开始了该地区冰川绝对年代的研究，赵志

中等（２０００）首次对理塘海子山口的第四纪冰碛物
进行宇生核素（１０Ｂｅ、２６Ａｌ和２１Ｎｅ）暴露年代测定，王
建等（２００３，２００６）对该区最老冰碛垄以及漂砾进行
了宇生核素１０Ｂｅ年代学测定以及漂砾翻滚历史的研
究，许刘兵等（２００４）、ＸｕＬｉｕｂｉｎｇ等（２００９）建立了该
区６次大规模冰川前进的年代序列，周尚哲等
（２００４）、ＺｈｏｕＳｈａｎｇｚｈｅ等（２００６）对该区的地貌发育
和环境演变进行了系统的论述，笔者等（张志刚等，

２０１２ａ，２０１２ｂ）也曾对稻城古冰帽库照日系列冰碛
垄进行宇生核素１０Ｂｅ年代学测定和冰碛物光释光测
年的尝试研究。尽管许多学者对该区做了大量工

作，但是对稻城古冰帽区地表基岩的侵蚀速率研究

相对薄弱，仅有少数学者通过冰蚀面地形特征与地

貌年代来估算基岩的侵蚀速率（徐孝彬等，２００４；
王建等，２００６）。

基于该区存在大量不同时代的冰蚀面，适合进

行侵蚀速率研究且该区对地表基岩侵蚀速率的研究

相对较少；再者关于不同区域利用宇生核素估算地

表基岩至大侵蚀速率相差较大的原因存在不同的意

见。本文在该区选择不同暴露时间尺度（５００ｋａ，
１００ｋａ以及１０ｋａ尺度）的花岗岩基岩样品，利用宇
生核素１０Ｂｅ和２６Ａｌ浓度进行地表基岩至大侵蚀速率
估算，这可在气候、岩性以及构造活动的差异对侵蚀

速率影响相对较弱的情况下探讨地貌体暴露尺度对

估算结果的影响。

１　区域背景及样品采集
１１　研究区地貌和地质概况

稻城古冰帽（图１）位于四川西部理塘与稻城之
间的海子山山顶夷平面上（９９°４８′～１００°３０′Ｅ，２９°
０２′～３０°０８′Ｎ），长约１３５ｋｍ，面积达３０００ｋｍ２，属
于沙鲁里山高原面的一部分。北临毛垭坝盆地和理

塘盆地，东接甲洼盆地和无量河断裂带，西界希曲和

稻城河谷。该高山夷平面北高南低，北段帽合山海

拔在４８５０～５１５０ｍ左右，主体海拔在４６００～４８００
ｍ，残留在夷平面的个别高山海拔超过５０００ｍ，如九
拐山和稻城河北山最高峰达到５１３０ｍ。虽然目前
稻城海子山已无现代冰川，但在第四纪期间，这里曾

多次形成古冰帽并留下古冰帽特殊的侵蚀堆积地貌

遗迹，如：古冰斗、冰蚀槽谷、冰蚀盆地、羊背石、冰蚀

丘陵、底碛、鼓丘、终碛与侧碛等。稻城海子山地区

主要出露的是印支期的花岗岩，而周围和中南部的

尼增曲西岸分布有三叠纪的粉砂岩和黑色页岩，在

尼增曲下游还分布有古近纪的红色碎屑岩系（郑本

兴等，１９９５；许刘兵等，２００４）。
１２　样品采集

本文共对稻城古冰帽３个地区（雄古、桑堆北
部、海子山山顶）的５个样品（图１）进行宇生核素浓
度测定。雄古位于稻城古冰帽南部边缘，附近保存

着一套完整的冰碛垄，冰碛垄外侧的冰碛平台其上

分布着一些羊背石以及冰川漂砾。样品ｋ１４就采自
最外侧冰碛台地上的羊背石顶面，在冰碛平台外侧

还零散分布着一些冰川作用的漂砾，样品 ｋ１５则采
自这些零散分布的冰碛漂砾顶部，该漂砾位于稻城

河左岸（沿河流方向）。桑堆位于古冰帽的西南部，

桑堆北面也保存着冰川作用遗留下来的一些冰蚀

面，样品ｓ１９就采自桑堆北部基岩冰蚀面顶部。在
古冰帽的中部地区—海子山山顶夷平面上散布着冰

川作用后的大量漂砾、冰蚀面以及羊背石，样品 ｓ３
采自海子山山顶基岩磨光面顶部，样品 ｓ１６采自海
子山山顶羊背石顶部。这三个地区的基岩以及漂砾

岩性多为花岗岩。具体采样情况见表１。
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图 １稻城古冰帽研究区位置以及宇生核素
１０Ｂｅ和２６Ａｌ采样点位置图

Ｆｉｇ．１ＳｔｕｄｙａｒｅａｏｆｐａｌｅｏＤａｏｃｈｅｎｇｉｃｅｃａｐａｎｄｓａｍｐｌｉｎｇ
ｓｉｔｅｓｆｏｒｃｏｓｍｏｇｅｎｉｃｎｕｃｌｉｄｅｓ１０Ｂｅａｎｄ２６Ａｌ

２　研究方法和过程
２１　原地生宇生核素估算至大侵蚀速率原理简介

出露于地表或地表一定深度的岩石会受到宇宙

射线的轰击，岩石中的某些元素与宇宙射线粒子以

一定的方式发生核反应就会生成新的核素，称为原

地生宇生核素（相对大气中生成的宇生核素），主要

有３Ｈｅ、１０Ｂｅ、１４Ｃ、２１Ｎｅ、２６Ａｌ和３６Ｃｌ等。而原地生宇生
核素浓度是岩石暴露时间与侵蚀速率的函数。因

此，在相关假设条件下可以求得地表的至少暴露年

代 （ｍｉｎｉｍｕｍ ｅｘｐｏｓｕｒｅａｇｅｓ）和 至 大 侵 蚀 速 率

（ｍａｘｉｍｕｍｅｒｏｓｉｏｎｒａｔｅｓ）。其主要计算过程如下
（Ｌａｌ，１９９１）：

Ｎｘ，( )ｔ＝Ｎｘ，( )０ｅ－λｔ＋
ｐ( )０
λ＋με

ｅ－μｘ １－ｅ－ λ＋( )με[ ]ｔ

（１）
式中：Ｎ（ｘ，ｔ）指经过 ｔ时间后在 ｘ深度处样品的宇
生核素浓度（ａｔｏｍｓ／ｇ?）；Ｎ（ｘ，０）为暴露前深度 ｘ处
样品的残留宇生核素浓度（ａｔｏｍｓ／ｇ）；λ＝（ｌｎ２）／Ｔ
（Ｔ为半衰期）为放射性宇宙核素的衰变系数（１／
Ｍａ）；ｔ为暴露时间（ａ）；ｐ（０）为地表宇宙核素的产
生率［ａｔｏｍｓ／（ｇ·ａ）］；μ＝ρ／Λ为目标的吸收系数
（ｃｍ－１）；ρ为目标岩石的平均密度（ｇ／ｃｍ３），Λ为目
标岩石中原子核相互作用粒子的衰减路径长度

（１６０ｇ／ｃｍ２）（Ｂｒｏｗｎｅｔａｌ，１９９１）；ε为侵蚀速率
（ｃｍ／ａ）。

通常在计算过程中假设地表岩石初始宇生核素

的浓度为０，且宇宙射线通量为常数，地表宇生核素
的产生速率为常数，因此，公式（１）可以简化为：

Ｎ＝ ｐ
λ＋με１－ｅ

－ λ＋( )με[ ]ｔ （２）

当假设地表没有受到侵蚀，即侵蚀速率为０，此
时可以计算出的暴露年代为至少暴露年代：

ｔ＝－１
λ
ｌｎ１－Ｎ·λ[ ]ｐ

（３）

假设地表岩石已达到“稳定侵蚀”状态，即 ｔ
＞＞１／（λ＋με），岩石侵蚀与宇生核素的生成已经
达到平衡，此时可由（２）推算出侵蚀速率，该侵蚀速
率为至大侵蚀速率。计算公式为：

ε＝１μ
ｐ
Ｎ－( )λ （４）

此外，在估算地表至大侵蚀速率时还应该假设

地表岩石暴露于宇宙射线后（一般在计算中都认为

残留核素浓度为０），再没有经过埋藏的过程，但是
在地貌考察过程中往往很难确定是否具有复杂暴露

历史，目前通常利用１０Ｂｅ／２６Ａｌ比值与１０Ｂｅ浓度的对
数值建立关系曲线图来检验。

２２　实验过程
将采集到的岩石样品粉碎，筛选出 ０５～

０９ｍｍ粒径的颗粒。经过人工挑选与化学分离和
纯化，挑选出纯净石英（Ｂｒｏｗｎｅｔａｌ．，１９９１）。选取
一定量的纯净石英，用４０％的氢氟酸（ＨＦ）溶解掉
３０％左右的石英，目的是去除石英外层，以消除大气
成因１０Ｂｅ的影响（Ｎｉｓｈｉｉｚｕｍｉｅｔａｌ．，１９９１）。石英去
表皮后添加一定量（约０２５～０５ｍｇ）的９Ｂｅ载体，
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溶解入４０％的纯 ＨＦ酸中，蒸干后再用 ＨＣｌ溶解。
至少７个左右样品配备一个空白样，其化学步骤与
样品完全相同，以估算实验过程中环境背景的可能

影响。然后通过离子交换将元素Ｂｅ和元素Ａｌ分离
出来，随后在含有Ｂｅ元素的溶液和含有 Ａｌ元素的
溶液中分别加入ＮＨ４ＯＨ使溶液ｐＨ值达到８左右，
从而促使Ｂｅ（ＯＨ）２和Ａｌ（ＯＨ）３沉淀，反复多次。最
后，在 １０００℃高温的电炉中，使 Ｂｅ（ＯＨ）２和 Ａｌ
（ＯＨ）３氧化形成 ＢｅＯ和 Ａｌ２Ｏ３（徐孝彬等，２００３）。
该文样品ｋ１４和ｋ１５的制靶与加速器测试在澳大利
亚ＡＮＳＴＯ完成，其余样品的制靶和加速器测试在美
国普渡大学完成。测试结果如表２所示。

表 １川西稻城古冰帽区原地生宇生核素测年样品一览表
Ｔａｂｌｅ１ＤｅｔａｉｌｓｏｆｔｈｅｓａｍｐｌｅｓｆｏｒｉｎｓｉｔｕｃｏｓｍｏｇｅｎｉｃｎｕｃｌｉｄｅｓｄａｔｉｎｇｆｒｏｍｐａｌｅｏＤａｏｃｈｅｎｇｉｃｅｃａｐｉｎｗｅｓｔｅｒｎＳｉｃｈｕａｎ

编号 地点 海拔（ｍ） 纬度 经度 样品性质 地貌部位 埋深（ｃｍ）

ｓ３ 海子山 ４５１０ ２９°２２′２６２″Ｎ １００°０８′１３４″Ｅ 花岗岩 冰蚀磨光面顶部 ０
ｓ１６ 海子山 ４５１０ ２９°２２′２６２″Ｎ １００°０８′１３４″Ｅ 花岗岩 基岩 ０
ｓ１９ 桑堆北 ４３１０ ２９°１９′１２″Ｎ １００°０５′６″Ｅ 花岗岩 羊背石顶面 ０
Ｋ１４ 雄古 ３８８０ ２９°０８′１０３７″Ｎ １００°１１′２５８２″Ｅ 花岗岩 羊背石上的砾石 ０
Ｋ１５ 雄古 ３８７２ ２９°０７′５４１８″Ｎ １００°１１′６８５″Ｅ 花岗岩 漂砾顶面 ０

表 ２川西稻城古冰帽区原地生宇生核素样品１０Ｂｅ和２６Ａｌ测试和分析结果
Ｔａｂｌｅ２Ｒｅｓｕｌｔｓｏｆ１０Ｂｅａｎｄ２６ＡｌｆｏｒｓａｍｐｌｅｓｆｒｏｍｐａｌｅｏＤａｏｃｈｅｎｇｉｃｅｃａｐｉｎｗｅｓｔｅｒｎＳｉｃｈｕａｎｕｓｉｎｇｉｎｓｉｔｕｃｏｓｍｏｇｅｎｉｃ

ｎｕｃｌｉｄｅｓｄａｔｉｎｇｍｅｔｈｏｄ

编

号

石英质

量（ｇ）

ｎ（１０Ｂｅ）
ｎ（９Ｂｅ）

ｎ（２６Ａｌ）
ｎ（２７Ａｌ）

（×１０－１５）

ＡＭＳ测量
相对误差

（％）

宇生核素浓度

（×１０６ａｔｏｍｓ／ｇ）
生成速率

［ａｔｏｍｓ／（ｇ·ａ）］
至少暴露年代

（ｋａ）
至大侵蚀速率

（ｍｍ／ｋａ）

１０Ｂｅ２６Ａｌ １０Ｂｅ ２６Ａｌ １０Ｂｅ ２６Ａｌ １０Ｂｅ ２６Ａｌ １０Ｂｅ ２６Ａｌ

ｓ３ １２２３ ５６６ — ４ — ０８±００３ — ６１９ — １２４±０５ — ４７７±１９２ —

ｓ１６ １２８２ ７８４ ３３３３ ４ １０ １１±００４ ６０±０６ ６１９ ４１７６４ １７１±０７ １４５±１４ ３４６±１３９４１０±４１６
ｓ１９ ９２４ ３７４０ — ２ — ６８±０１３ — ５６１ — １２５８±２４ — ４６±０１０ —

Ｋ１４１７３１ ２４０８ １２６３７ １４ ３４ ５８±００８ ２９０±１００ ４５０３ ３０３８１ １３２７±１８１００４±３６ ４３±００６ ５６±０２１
Ｋ１５３９０９ １７９２６ ８６１０９ ０４ ２０ １９１±００７１０４５±２０８ ４４８４ ３０２５１ ４８０２±１７４２２３±１０４ １１±００１ １１±００３

注：① 本文宇生核素浓度单位按惯例采用 ａｔｏｍｓ／ｇ；６０２２１３６７×１０２３ａｔｏｍｓ／ｇ＝１ｍｏｌ／ｇ。② “—”表示该样品没有进行宇生核素２６Ａｌ测
试。③ 在计算过程中取 μ＝００１６９ｃｍ－１；λＢｅ＝５０×１０－７ａ－１；λＡｌ＝９８×１０－７ａ－１。

２３　至少暴露年代和至大侵蚀速率的计算
至少暴露年代是根据公式（３）计算的，至大侵

蚀速率是根据公式（４）进行估算。计算过程中取花
岗岩的密度为２７ｇ／ｃｍ３，岩石中的衰减路径长度为
１６０ｇ／ｃｍ２（Ｂｒｏｗｎｅｔａｌ．，１９９１），１０Ｂｅ的半衰期为
１３８７±００１２Ｍａ（Ｃｈｍｅｌｅｆｆｅｔａｌ．，２０１０；Ｋｏｒｓｃｈｉｎｅｋ
ｅｔａｌ．， ２０１０），２６Ａｌ的 半 衰 期 为 ０７０５ Ｍａ
（Ｎｉｓｈｉｉｚｕｍｉ，２００２）。对于宇生核素１０Ｂｅ和２６Ａｌ的生
成速 率 是 利 用 Ｂａｌｃｏ等 （２００８）的 网 络 模 型
ＣＲＯＮＵＳＥａｒｔｈ（ｈｔｔｐ：／／ｈｅｓｓ．ｅｓｓ．ｗａｓｈｉｎｇｔｏｎ．ｅｄｕ）中

Ｌａｌ（１９９１）和Ｓｔｏｎｅ（２０００）生成速率为常数的计算模
型计算而得。基于本文是对其至少暴露年代和至大

侵蚀速率进行估算，因此没有考虑磁场对宇生核素

产生速率的影响，计算结果见表２。

３　结果和讨论
３１　侵蚀平衡状态与至大侵蚀速率的关系

从公式（１）可知宇生核素浓度越大，表明暴露
时间越长。

公式（４）中，μ、ｐ、λ均为常数，至大侵蚀速率 ε
与宇生核素浓度Ｎ的关系可简化为：

ε＝Ｃ１／Ｎ＋Ｃ２，或ε＋Ｃ３＝Ｃ１／Ｎ
可知，宇生核素浓度 Ｎ越大（暴露时间越长），

至大侵蚀速率ε值就越小，反之则越大。因此，从理
论上来说暴露时间对至大侵蚀速率的计算有影响。

从公式（２）可知：当暴露时间较短时，暴露时间 ｔ不
满足ｔ＞＞１／（λ＋με），样品尚未达到侵蚀平衡状
态，故至大侵蚀速率中包含了较多的虚置成分；而当

暴露时间足够长时，则至大侵蚀速率更接近真实的

侵蚀速率，即更满足 ｔ＞＞１／（λ＋με）。因此，估算
至大侵蚀速率有两个基本假设条件：（１）表面宇生
核素的生成速率不随时间变化；（２）样品有足够长
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的暴露时间（ｔ＞＞１／（λ＋με））使其表面宇生核素
浓度达到平衡状态（Ｌａｌ，１９９１；Ｓｍａｌｌｅｔａｌ．，１９９７）。
对于第一个假设尽管地球磁场变化对生成速率有影

响但目前的研究中均忽略了这个影响，均认为某一

固定地点其生成速率是恒定的，而对于第二个假设

很难有一个标准来限定达到平衡状态时的暴露时

间，从万年尺度到百万年尺度均有学者假设已达到

平衡状态来估算至大侵蚀速率（Ｎｉｓｈｉｉｚｕｍｉｅｔａｌ．，
１９９１；Ｂｒｏｗｎｅｔａｌ．，１９９２；Ｂｉｅｒｍａｎｅｔａｌ．，１９９５；
Ｌａｌ，２００３；许刘兵等，２００９）。Ｓｍａｌｌ等（１９９７）认为
第二个假设条件在许多情况下很难成立，因为在一

些地质过程（如冰川侵蚀）中，岩石被侵蚀的厚度大

于宇生核素衰减路径长度，导致出露的岩石表面宇

生核素浓度较低，即使是在较高的侵蚀速率（１０
ｍｍ／ｋａ）下，要想达到平衡也要经过１０５ａ。Ｂｒｏｗｎ等
（１９９５）给出了不同假设侵蚀速率下达到平衡状态
的时间，结果表明：在１０００ｍ／Ｍａ的侵蚀速率下要
经过１０３ａ才能达到平衡，在１００ｍ／Ｍａ的侵蚀速率
下要经过１０４ａ才能达到平衡，而在１０ｍ／Ｍａ的侵
蚀速率下要经过１０５ａ才能达到平衡，侵蚀速率越大
样品宇生核素浓度达到平衡状态所需要的时间就越

短。我们也可以通过利用其他方法估算的基岩侵蚀

速率来反推该侵蚀速率下达到平衡状态的时间，已

有学者对基岩的侵蚀速率进行研究，Ｄａｈｌ（１９６７）基
于岩石差异化侵蚀方法得出 ＮａｒｖｉｋＭｏｕｎｔａｉｎｓ基岩
的侵蚀速率为１ｍｍ／ｋａ。Ａｎｄｒｅ（２００２）也利用差异
化侵蚀方法测定了斯堪的纳维亚北部地区约３２００
个岩石样品，研究得出花岗岩和变质岩的侵蚀速率

大约为０２～１２ｍｍ／ｋａ。张丽萍等（２００３）以三峡
地区黄陵段风化花岗岩土壤为研究对象，利用剥蚀

沉积原理估算出新生代以来该区花岗岩平均风化剥

蚀速率为１６９７ｍｍ／ｋａ。王利等（２００７）根据剥蚀沉
积原理，研究大别山区（以变质岩和花岗岩为主）新

近纪以来的剥蚀速率为３２～４９ｍｍ／ｋａ。因此，作者
根据以上学者估算的侵蚀速率（１ｍｍ／ｋａ，１０ｍｍ／
ｋａ，５０ｍｍ／ｋａ）分别估算样品达到平衡状态的时间，
我们假设当ｔ≥１０［１／（λ＋με）］即满足（因为当 ｔ
≥１０［１／（λ＋με）］时，ｅ－１０＜１／１０００，公式（２）近
似满足ｔ＞＞１／（λ＋με））。研究表明：当基岩侵蚀
速率为１ｍｍ／ｋａ时，需要４６Ｍａ才能达到平衡；当
侵蚀速率为１０ｍｍ／ｋａ时，需要５８０ｋａ才能达到平
衡，当侵蚀速率为５０ｍｍ／ｋａ时，需要１２０ｋａ才能达
到平衡，该计算结果同样也反应了侵蚀速率越大样

品达到侵蚀平衡状态的时间就越短。但是，由于区

域、岩性、气候、构造等因素的差异，以及岩石在不同

环境下的侵蚀速率是多少尚无定论，我们很难判断

样品宇生核素浓度是否达到平衡状态，我们根据假

设所得到的侵蚀速率往往代表了其真实值的最大

值。

因此，由于无法确定样品是否达到侵蚀平衡状

态，不同的暴露时间所估算的至大侵蚀速率就会有

所不同，得到的侵蚀速率只代表在该暴露尺度范围

内的至大侵蚀速率。我们用该方法来估算该地区的

至大侵蚀速率是可以的，但是将不同暴露尺度所对

应的至大侵蚀速率进行比较，进而对其差异原因归

结为气候、降水、构造等则是不全面的。

３２　至大侵蚀速率与至少暴露年代的关系
从表２中我们可以得知（下面讨论中均以１０Ｂｅ

数据为参考），样品 ｓ３和 ｓ１６其至少暴露年代在１０
～２０ｋａ之间，其至大侵蚀速率分别为４７７±１９２
ｍｍ／ｋａ和３４６±１３９ｍｍ／ｋａ，平均值约为４０ｍｍ／
ｋａ；样品ｓ１９和ｋ１４所对应的至少暴露年代为１２０～
１３５ｋａ之间，其至大侵蚀速率分别为 ４６±０１０
ｍｍ／ｋａ和４３±００６，约为５ｍｍ／ｋａ；而样品 ｋ１５的
至少暴露年代为４８０ｋａ，其至大侵蚀速率为１１±
００１ｍｍ／ｋａ。在先前的研究中相关学者将在南极
地区（Ｎｉｓｈｉｉｚｕｍｉｅｔａｌ．，１９９１；Ｂｒｏｗｎｅｔａｌ．，１９９２；
Ｍａｔｓｕｏｋａｅｔａｌ．，２００６）和澳大利亚地区（Ｂｉｅｒｍａｎｅｔ
ａｌ．，１９９５）至大侵蚀速率较低（０１～１ｍｍ／ｋａ），而
在青藏高原地区（Ｌａｌｅｔａｌ．，２００３；ＫｏｎｇＰｉｎｇｅｔａｌ．，
２００７；许刘兵等，２００９）和欧洲地区（Ｓｃｈａｌｌｅｒｅｔａｌ．，
２００１；ＬｉＹｉｎｇｋｕｉｅｔａｌ．，２００５；Ｒｅｉｎｈａｒｄｔｅｔａｌ．，
２００７）至大侵蚀速率较高（最高可达到６０ｍｍ／ｋａ）
的原因归结为降水以及环境差异（Ｂｉｅｒｍａｎｅｔａｌ．，
２００２；许刘兵等，２００９）、气候和岩性差异（Ｓｍａｌｌｅｔ
ａｌ．，１９９７）或者是构造活动影响（Ｒｉｅｂｅｅｔａｌ．，
２００１；ＫｏｎｇＰｉｎｇｅｔａｌ．，２００７；Ｂｉｎｎｉｅｅｔａｌ．，２０１０）
都是有可能的。然而，在本研究区海子山附近的小

区域内所采用的样品岩性一致（都是花岗岩）、采样

对象多为基岩且样品分布相对集中，这样气候、岩

性、构造的影响相对较弱，为什么还会出现至大侵蚀

速率相差近５０倍的情况？可能的解释是样品暴露
时间尺度相差较大引起的，且这个解释也符合从数

学理论角度方面分析。本研究结果在相同暴露时间

尺度情况下与 Ｌａｌ等（２００３）对青藏高原中部１６５～
２０ｋａ之间的至大侵蚀速率的估计（３３～２９１ｍｍ／
ｋａ）、ＫｏｎｇＰｉｎｇ等（２００７）对青藏高原西北部１３４～
２３ｋａ之间的至大侵蚀速率估计（４０～２４ｍｍ／ｋａ）

８２９ 地　质　论　评 ２０１３年



以及许刘兵等（２００９）对青藏高原东南部末次间冰
期以来（１３６～９８ｋａＢＰ）的至大侵蚀速率估计
（４０６～６０ｍｍ／ｋａ）相一致。另外，样品 ｓ１６、ｋ１４、
ｋ１５根据２６Ａｌ估计的至大侵蚀速率值与１０Ｂｅ所估计
的数据相近。以上两点说明本文数据与前人研究结

果基本一致，研究结果是可靠的。

表 ３基于原地生宇生核素暴露测年的至少暴露年代与至大侵蚀速率统计结果
Ｔａｂｌｅ３Ｓｔａｔｉｓｔｉｃａｌｒｅｓｕｌｔｓｏｆｅｘｐｏｓｕｒｅｔｉｍｅａｎｄｅｒｏｓｉｏｎｒａｔｅｓｂａｓｅｄｏｎｃｏｓｍｏｇｅｎｉｃｎｕｃｌｉｄｅｓｄａｔｉｎｇｍｅｔｈｏｄ

研究区 样品性质 样品数量 年代范围（ｋａ） 至大侵蚀速率（ｍｍ／ｋａ） 参考文献

南极 基岩（砂岩） ２７

南极 基岩（石英砂岩） —

南极 基岩 ３

澳大利亚 岛状山（花岗岩） １２

澳大利亚 基岩（花岗岩） ４

澳大利亚 基岩 ６１

美国 凝灰岩 ２０
美国 基岩（花岗岩，片麻岩） １９
欧洲 碎石 ７２
欧洲 基岩 １４
欧洲 基岩 ８
南美洲 漂砾 １４０

青藏高原中部 基岩 １７

青藏高原西北部 基岩（玄武岩，砂岩） １０

青藏高原东南部 露头岩石 １５

青藏高原东南部 基岩（花岗岩） ５

３０００～１１５０ ００５～０３２
１１５０～５２０ ０３２～０８８
５２０～１５０ ０８８～３３９
１５０～３６ ３３９～１５６
１１４０ ０３５
２１６０ ０１３

８８０～７１０ ０５１～０６７
６２８～５１９ ０５６～０７６
５１９～１１４ ０７６～４９３
７１８～５１１ ８７２～１２４５
１３１０～５２５ ０３～１０３
５２５～１０５ １０３～５６８
１１４０ １～１０

２３６～１０５ ２０７～４９６
１０１６～５７ ５４２～１１２
～６０ ～３３
２４～１６ ３０～５０
＞１０００ ＜０５

１６５９～１０２２ ３３～５５
１０２２～２０２ ５５～２９１
１３４～１１７ ４０～４６
１１７～２３ ４６～２４

１３６６～１１３６ ４０６～４９４
１１３６～９８ ４９４～６０２５
４８０２～１２５８ １１～４６
１２５８～１２４ ４６～４７７

Ｎｉｓｈｉｉｚｕｍｉｅｔａｌ．，１９９１

Ｂｒｏｗｎｅｔａｌ．，１９９２

Ｍａｔｓｕｏｋａｅｔａｌ．，２００６

Ｂｉｅｒｍａｎｅｔａｌ．，１９９５

Ｈｅｉｍａｓｔｈｅｔａｌ．，２００１

Ｂｉｅｒｍａｎｅｔａｌ．，２００２

Ａｌｂｒｅｃｈｔｅｔａｌ．，１９９３
Ｓｍａｌｌｅｔａｌ．，１９９７
Ｓｃｈａｌｌｅｒｅｔａｌ．，２００１
ＬｉＹｉｎｇｋｕｉｅｔａｌ．，２００５
Ｒｅｉｎｈａｒｄｔｅｔａｌ．，２００７
Ｓｍｉｔｈｅｔａｌ．，２００５

Ｌａｌｅｔａｌ．，２００３

ｋｏｎｇＰｉｎｇｅｔａｌ．，２００７

许刘兵等，２００９

本研究

注：“—”表示文献中没有说明，此外由于文献中的样品性质描述详略程度不同，故有的样品岩性不清楚。

表 ４至少暴露年代与所对应的至大侵蚀速率一览表（依据表３整理）
Ｔａｂｌｅ４Ｍｉｎｉｍｕｍｅｘｐｏｓｕｒｅａｇｅｓａｎｄｔｈｅｍａｘｉｍｕｍｅｒｏｓｉｏｎｒａｔｅｓ（ｂａｓｅｄｏｎＴａｂｌｅ３）

至少暴露年代（ｋａ） ３０００ ２１６０ １３１０ １１５０ １１４０ １０００ ８８０ ７１０ ６２８ ５２５ ５２０ ５１９

至大侵蚀速率（ｍｍ／ｋａ） ００５ ０１３ ０３ ０３２ ０３５ ０５ ０５１ ０６７ ０５６ １０３ ０８８ ０７６
至少暴露年代（ｋａ） ４８０２ ２３６ １６６ １５０ １３７ １３４ １２６ １１７ １１４ １１３６ １０５ １０５
至大侵蚀速率（ｍｍ／ｋａ） １１ ２０７ ３３ ３３９ ４１ ４ ４６ ４６ ４９３ ４９４ ５６８ ４９６
至少暴露年代（ｋａ） １０２２ １０２ ７１８ ６０ ５１１ ２４ ２３ ２０２ １６ １２４ ９８
至大侵蚀速率（ｍｍ／ｋａ） ５５ ５４２ ８７２ ３３ １２５ ３０ ２４ ２９１ ５０ ４７７ ６０３

作者对１５篇相关文献（主要是针对利用宇生
核素１０Ｂｅ和２６Ａｌ技术估算地表基岩）进行至少暴露年
代和至大侵蚀速率的对应关系统计（表 ３）。统计结
果显示至大侵蚀速率较低（０１～１ｍｍ／ｋａ）的南极

地区（Ｎｉｓｈｉｉｚｕｍｉｅｔａｌ．，１９９１；Ｂｒｏｗｎｅｔａｌ．，１９９２；
Ｍａｔｓｕｏｋａｅｔａｌ．，２００６）、澳大利亚地区（Ｂｉｅｒｍａｎｅｔ
ａｌ．，１９９５）以及南美洲地区（Ｓｍｉｔｈｅｔａｌ．，２００５）所
对应的至少暴露年代均在１０００ｋａ尺度或者是０５
～１Ｍａ尺度的情况下，而侵蚀速率较高的青藏高原
地区（Ｌａｌｅｔａｌ．，２００３；ＫｏｎｇＰｉｎｇｅｔａｌ．，２００７；许
刘兵等，２００９）和欧洲地区（Ｓｃｈａｌｌｅｒｅｔａｌ．，２００１；Ｌｉ
Ｙｉｎｇｋｕｉｅｔａｌ．，２００５；Ｒｅｉｎｈａｒｄｔｅｔａｌ．，２００７）所研究
的样品的至少暴露年代在１０ｋａ至１００ｋａ的尺度范
围，这种地貌体暴露尺度的差异很可能是利用宇生

９２９第 ５期 张志刚等：暴露时间对利用原地生宇生核素估算至大侵蚀速率的影响



核素１０Ｂｅ和２６Ａｌ技术进行至大侵蚀速率估算结果差
异较大的原因。而且从表 ３可以发现至少暴露年
代与至大侵蚀速率大致呈现这么一个规律：至少暴

露年代大于１０００ｋａ尺度时其对应的至大侵蚀速率
小于０５ｍｍ／ｋａ；在５００～１０００ｋａ尺度范围内其对
应的至大侵蚀速率为：０５～１ｍｍ／ｋａ；在１００～５００
ｋａ尺度范围内所对应的至大侵蚀速率为１～５ｍｍ／
ｋａ；在１０～１００ｋａ的尺度范围内所对应的至大侵蚀
速率为：５～５０ｍｍ／ｋａ。本文在稻城冰帽区的研究
结果也符合这种规律。根据表３中的数据按序整理
出不同暴露尺度所对应的侵蚀速率（表４）并以此绘
制至大侵蚀速率与至少暴露年关系图（图２），由于
横纵坐标数据之间相差较大，图中采用的是对数坐

标。从图２中不难看出至少暴露年代值越大，至大
侵蚀速率值越小，且不同暴露时间尺度侵蚀速率的

分布有一定的规律。究其原因是由于至大侵蚀速率

与暴露时间呈反相关关系（上述 ３１分析结果）。
因此，地貌体暴露的时间越长，其表面积累的宇生核

素浓度就越大，那么所估算的至大侵蚀速率值就越

小（图２所示）。

图 ２至少暴露年代与至大侵蚀速率的关系图
Ｆｉｇ．２Ｒｅｌａｔｉｏｎｓｈｉｐｏｆｍｉｎｉｍｕｍｅｘｐｏｓｕｒｅａｇｅｓｗｉｔｈｔｈｅ

ｍａｘｉｍｕｍｅｒｏｓｉｏｎｒａｔｅｓ

４结论

本文采用宇生核素１０Ｂｅ和２６Ａｌ浓度估算至大侵
蚀速率的方法对青藏高原东南部稻城古冰帽区不同

时间尺度地表基岩侵蚀速率的估算结果显示，在同

一个地区同一种岩性组成的地面侵蚀速率，利用具

有不同暴露时间的样品所估算的至大侵蚀速率相差

很大。并且具有随着暴露时间减小而增大的趋势：

５００ｋａ尺度的至大侵蚀速率约为１ｍｍ／ｋａ，１００ｋａ
尺度约为５ｍｍ／ｋａ，１０ｋａ尺度约为４０ｍｍ／ｋａ。

地貌体暴露时间长短的差异，可能是除气候变

化以及构造活动等因素外，造成利用宇生核素１０Ｂｅ
和２６Ａｌ浓度估算不同区域或者同一区域地表基岩至
大侵蚀速率差异的一个重要原因。因此，在进行区

域侵蚀速率对比时，一定要注意样品的暴露时间尺

度是否一致。
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