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摘要  贺兰山(3556 m)是中国东部存在确切第四纪冰川遗迹的山地之一, 是我国季风区与非季风

区、温带草原与荒漠草原的分界线, 对于研究中国东、西部冰川发育特点以及青藏高原边缘山地

冰川发育与气候和构造之间的耦合关系具有十分重要的科学意义. 野外地貌调查与室内光释光

(OSL)、加速器质谱碳十四(AMS 14C)对冰川、黄土以及湖相沉积物年代测定结果显示, 在贺兰山

主峰周围海拔 2800 m 以上保存着古冰川侵蚀与堆积地貌, 第四纪冰川发生的时限较晚, 时代上限

为末次冰期中冰阶, 对应深海氧同位素 MIS3 中期(43.2±4.0 ka)、末次冰盛期(LGM, ~18 ka)、晚冰

期(12.0±1.1 ka)和新冰期(3.4±0.3 ka), 冰川作用的阶段性明显. 采用深海氧同位素曲线(MIS)代表

共和运动(150 ka)以来的冰川平衡线变化, 并用末次冰盛期的平衡线(2980 m)以及现代理论雪线高

度值(4724 m)作为平衡线的最大振幅, 以 3.5 mm/a 作为贺兰山体的抬升速率, 探讨了末次冰期以

来贺兰山山体高度与冰川作用之间的关系, 并与黄土-古土壤等反应气候环境变化的指标对比, 认

为贺兰山地区第四纪冰川作用是山体的构造抬升与气候条件耦合的结果, 即“共和运动”之后山体

抬升到与末次冰期气候耦合的高度, 开始发育冰川. 
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近年来随着第四纪冰川研究的不断深入 , 国内

第四纪冰川工作者深刻地认识到中国的冰期历史之

所以明显晚于两极和高纬地区 , 原因是中低纬度山

体抬升的历史较晚 , 其中 , 昆仑-黄河运动 [1] (600~ 

800 ka)使青藏高原以及周围大部分山地强烈抬升 , 

同时全球气候也开始了“中更新世革命”, 造成全球

温度显著下降 , 冰川扩张 . 昆仑-黄河运动造成山地

抬升并进入当时的雪线高度以上开始发育冰川 , 青

藏高原部分高大山体进入了冰川作用时期[2~5]. 昆仑-

黄河运动结束后, 青藏高原于 150 ka 前后, 发生了影

响深远的“共和运动”. 共和运动(150 ka)导致青藏高

原显著抬升, 抬升区域进一步扩大, 达到现今的高度

和广度 , 同期黄河在龙羊峡口深切黄土砾石层及下

伏基岩底座, 切割深度达到 900~1000 m[6]. “共和运

动”同时造成高原东部边缘的一批山地抬升进入冰冻

圈 [7,8], 进一步促进了冰川的发育 , 青藏高原及周边

山地全面进入冰冻圈, 开始发育冰川. 然而, 青藏高

原东部边缘有确切冰川发育的山地中 , 绝对年代资

料相对较少, 这一理论迫切需要实证研究. 贺兰山地

处宁夏、内蒙古交界, 是我国季风区与非季风区、温

带草原与荒漠草原的分界 , 是一条重要的自然地理

界线 , 为中国东部存在确切第四纪冰川遗迹的山地

之一 [9~11], 本区气候变化明显, 构造运动活跃, 是研

究中国东、西部冰川发育历史的桥梁和纽带, 对于回

答冰川发育与气候和构造之间的耦合关系具有十分

重要的科学意义.  



 
 
 

 

  2391 

论 文 

在过去的研究中 , 不同的学者对贺兰山第四纪

冰川遗迹的发生时限与地貌分布认识存在较大差异, 

存在四次冰期、两次冰期和只有末次冰期的不同看

法[10~14]. 目前的普遍看法是这里只存在海拔 3000 m

以上的末次冰期冰川遗迹 . 本文即在前人工作的基

础上 , 通过野外实地地貌考察并对相关冰川沉积物

进行绝对年代测定 , 明确贺兰山地区冰川发育的时

代、规模以及冰期系列, 进一步探讨影响冰川发育的

气候与构造因素.  

1  区域地质地理背景 

贺兰山东为宁夏平原, 西为腾格里沙漠, 南接黄

土高原 , 北邻乌兰布和沙漠 (图  1), 经纬度位置是

105°11′~106°45′E, 38°~39°30′N, 总体呈近北北东向

展布, 大致呈弧形, 主峰敖包疙瘩, 海拔 3556 m. 根

据贺兰山的地貌特征, 通常以西坡的古拉本-东坡汝

萁沟以北, 古拉本-汝萁沟与西坡黄渠沟-东坡甘沟之

间, 黄渠沟-甘沟以南为界, 将山体划分为北、中、南

3 段 , 北段地域宽阔 , 东西宽达 60 km, 地势均在

2000 m 以下, 由起伏和缓的山间盆地和剥蚀低山构

成; 中段山体南北延伸 120 km, 山峰多在 3000 m 以

上, 地势反差较大, 构成贺兰山的主体, 分水岭偏于

山地东侧 , 两坡明显不对称 , 西坡和缓 , 东坡陡峻 ; 

南段地势和缓, 为剥蚀低山, 山体海拔以 1500~1600 m

为主[9]. 据贺兰山高山气象站(2901 m)的资料, 平均

年降水量 430 mm, 主要集中在 6~9 月份 , 大约占全

年的 62%, 降水西坡多于东坡 , 年均气温0.8℃ , 

受地势影响 , 贺兰山东西坡气温递减率分别为

0.52℃ /100 m 和 0.55℃ /100 m[15], 西坡略大于东坡 . 

研究区广泛出露古生代到中生代地层 [16], 中段大面

积分布三叠 -侏罗纪沉积地层 , 在贺兰山主峰一带 , 

主要岩性为砂岩和砾岩[10]. 贺兰山主体东、西坡的植

被垂直带谱受地形、坡向、地貌、土壤等因素的影响

存在明显的分异, 所考察的西坡 4 个垂直景观带依次

为, 山地草原和荒漠草原带(1400~1600 m)、山地疏林

草原带(1600~1900 m)、山地针叶林带(1900~3100 m)

和亚高山灌丛草甸带(3100~3556 m).  

2  材料与方法 

2.1  野外地貌调查与样品选择 

野外工作主要是地貌调查与沉积物分析 , 利用

1:50000 和 1:10000 地形图、航空影像等对贺兰山西

坡的冰川侵蚀与堆积地貌进行详细考察 . 地貌与沉

积物分析主要根据几何形态、沉积物的颗粒大小以及

岩性等因素 , 并与中国其他典型冰川作用区的冰川

地貌与沉积物进行比较 [17~21]. 经纬度和海拔高度由

手持全球定位系统(GPS)确定. 采用地貌地层法确定 

 

图 1  研究区地理位置图 
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冰川沉积物的相对年代 , 重点关注冰碛物的风化程

度、土壤发育状况、终碛垄和侧碛垄的保存位置及特

点. 冰川作用的绝对年代用光释光(OSL)法和加速器

质谱碳十四(AMS 14C)确定(图 2), 对冰碛物基质进行

采样, 具体做法是剥去冰碛剖面表层 40~50 cm 后, 

用锤子将 25 cm 长、4 cm 直径且一端密封的钢管完

全砸入新鲜面, 取出钢管后立即用钢片封口, 外用锡

纸和胶带密封 . 我们对岔沟和照北山沟的侧碛垄和

终碛垄中的冰碛基质、覆盖在冰川之上的黄土沉积物

进行光释光年代测定. 同时, 对冰斗湖内沉积物、冰

碛垄顶部发育的土壤进行碳十四年代测定 , 采样位

置见图 3.  

2.2  实验室年代测定 

样品的前处理及测年结果在中国地震局地质研

究所地震动力学国家重点实验室释光年代学实验室

完成. 对样品细颗粒石英组分(4~11 m)采用简单多

片再生法[22,23]进行红外后蓝光释光测定. 14C 年代在

北京大学加速器质谱实验室测定. 结果见表 1 和 2.  

(ⅰ) 室内年代测定.  光释光年代测定可以直接

给出冰川堆积物的年龄 , 尤其是那些因缺少有机物

而不能用 14C 测年的堆积物. 许多以快速沉积、混杂 

 

图 2  样品释光信号衰减曲线及生长曲线  
(a), (c), (e)为样品释光信号衰减曲线; (b), (d), (f)为样品释光信号生长曲线 
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表 1  贺兰山 14C 年代测定结果 a) 

LAB 编号 样品 编号 14C 年代(a BP) 

BA091529 土壤 200910C-1 3900±35 

BA091530 土壤 200910C-2 640±30 

BA091531 土壤 200910C-3 1100±35 

a) 所用碳十四半衰期为 5568 年, BP 为距 1950 年的年代 

堆积为特点 [24,25]的沉积物测年可以应用这一方法 . 

根据实验室工作程序 [26], 将经氟硅酸刻蚀过的每个

样品用丙酮将分离出的 4~11 m 颗粒制成悬浊液, 

在直径 9.7 mm 的小钢片上沉淀制成 20 个测片.  

各个测片的光释光信号强度都是在 Daybreak 

1100A 型自动测量系统中测定 . 信号的光激发方式

为 : 红外激发 (880±60 nm)或蓝光激发 (470±5 nm); 

测试过程中, 使用 2 种光源最大功率的 80%, 激发源

为 90Sr/90Y 源, 激发功率均为 40 mW cm2, 测量释

光信号时的激发温度为 125℃. 测量时的激发时间为

50 s, 光释光信号通过 EMI QA9235 型光电倍增倍管

(PMT) 检测 , 在激发光源和 PMT 之间附加 2 块

U-340 滤光片(2.5 和 4.5 mm)以隔绝激发光源的信号

和其他杂散信号.  

(ⅱ) 等效剂量的确定 .  采用王旭龙等人 [22]的

简单多片再生法(SMAR)确定等效剂量. 运用该方法

的优点是: 引入了再生法(SAR)中试验剂量校正感量

变化的功能, 即在天然和再生多测片光释光(OSL)信

号测量后, 再对各测片辐照以试验剂量, 利用试验剂

量的光释光信号相应对各测片进行归一化, 首先, 该

方法克服了实验数据的分散问题; 其次, 试验剂量可

以校正各测片的感量变化; 第三, 可以有效地解决单

片再生法中可能发生的 OSL 信号积累问题. 这一方

法已经有效地被应用在黄土沉积物的测年之中 . 正

是基于上述优点 , 本文采用该方法对贺兰山地区的

冰碛基质进行测年.  

每个样品制备 20 个测片, 其中 6 个为天然再生

测片(N), 另外 9个测片将天然测片在 SOL2型太阳模

拟灯下晒退 10 min 后辐照不同再生剂量(N+SL+B), 

其余测片备用. 首先, 预热 260℃, 10 s, 随后测量天

然和再生测片的光释光信号强度(Li); 然后, 对所有

测试过的天然测片晒退再辐照试验剂量 , 预热 

220℃, 10 s, 并测量试验剂量的光释光强度(Ti); 最

后, 利用校正后的天然和再生剂量信号强度(Li/Ti)建

立生长曲线(图  2(b),(d),(f)). 等效剂量的释光信号均

取自测样释光衰减曲线前 1 秒的积分值减去作为本

底的最后 1 秒的积分值.  

表 2  简单多片再生法测定细粒石英(4~11 m)的 OSL 年代结果 a) 

送样号 实验号 位置 
埋深 

(m) 

海拔 

(m) 
测量对象 

计数率 

(Counts/ks) 
K  

(%) 
含水量 

(%) 

环境剂量率 

(Gy/ka) 

等效剂量 

(Gy) 

年龄 

(ka) 

0910OSLG-1 LEDL10-250 
38°53′53.4″N,  
105°57′04.3″E 

0.85 2890 黄土 12.2±0.3 2.08 4 5.0±0.2 32.5±2.9 6.5±0.6 

0910OSLG-3 LEDL10-252 
38°53′46.8″N,  
105°57′07.8″E 

0.53 2860 冰碛粉砂 10.6±0.4 2.21 5 4.8±0.2 57.5±4.8 12.0±1.1 

0910OSLG-4 LEDL10-253 
38°53′38.9″N,  
105°57′03.3″E 

0.5 2820 冰碛粉砂 10.4±0.3 2.21 19 4.6±0.2 4.0±0.2 0.9±0.1 

0910OSLG-5 LEDL10-254 
38°53′38.9″N,  
105°57′03.3″E 

0.5 2820 冰碛粉砂 10.0±0.3 2.12 23 4.3±0.2 3.7±0.2 0.9±0.1 

0910OSLG-6 LEDL10-255 
38°49′08.2″N,  
105°55′43.4″E 

1.0 3041 冰碛粉砂 11.3±0.3 2.33 3 5.1±0.2 17.3±1.3 3.4±0.3 

0910OSLG-7 LEDL10-256 
38°49′07.7″N,  
105°55′44.1″E 

0.7 3040 冰碛粉砂 7.7±0.2 2.27 5 4.2±0.2 7.0±0.3 1.7±0.1 

0910OSLG-8 LEDL10-257 
38°49′04.9″N,  
105°55′44.4″E 

0.6 3030 冰碛粉砂 5.2±0.2 2.31 6 3.7±0.2 159.8±14.4 43.2±4.0 

0910OSLG-9 LEDL10-258 
38°49′04.9″N,  
105°55′44.4″E 

0.6 3030 冰碛粉砂 10.1±0.2 2.27 1 4.8±0.2 36.1±4.1 7.5±0.9 

0910OSLG-10 LEDL10-259 
38°49′10.2″N,  
105°55′33.7″E 

0.6 2990 冰碛粉砂 6.9±0.1 2.06 35 3.2±0.2 8.3±0.8 2.6±0.3 

0910OSLG-12 LEDL10-261 
38°49′22.5″N,  
105°55′28.1″E 

0.5 3020 黄土 10.0±0.2 2.07 5 4.5±0.2 42.2±6.0 9.3±1.4 

0910OSLL-1 LEDL10-262 
38°53′54.2″N,  
105°57′07.6″E 

0.7 2890 黄土 12.1±0.3 2.2 6 5.1±0.2 15.2±1.2 3.0±0.3 

0910OSLL-2 LEDL10-263 
38°53′51.9″N,  
105°57′05.7″E 

0.63 2880 黄土 13.1±0.4 1.8 14 4.7±0.2 20.1±3.1 4.3±0.7 

a) 系数采用 0.04±0.02. 计数率的误差为 3%, K 含量误差 5%, 含水率误差为 4%. 宇宙射线的误差为 5%, 等效计量误差 6%~7%, 

环境计量误差 12%. 环境计量根据计数率、K、含水率以及宇宙射线的贡献确定  
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虽然 OSL 测年方法应用于冰川沉积物时存在着

一定的不确定性, 例如, 曝光不完全、信号较弱以及

热力转移问题, 但是, 利用 SMAR法可以较好地解决

上述不利因素. 从 OSL 等效剂量衰退曲线上看(图

2(a),(c),(e)), 与黄土样品相比, 冰碛物样品的 OSL 强

度比较低, 其中, LED10-252 的信号最弱, 但从 OSL

等效剂量生长曲线上看, 该样品的 N+SL 均一趋向于

零, 其他样品的表现也都如此, 因此热力转移问题基

本被克服 (与王昌盛私人交流 ). 所以 , 本文测定的

OSL 年代数据还是比较可信的.  

(ⅲ) 环境剂量的确定.  环境剂量率测量是释光

测年的关键之一 . 样品所吸收的辐射剂量是由本身

及周围沉积物中放射性核素(238U, 232Th 和 40K)衰变

产生的电离辐射所提供的 , 同时也有宇宙射线的少

量贡献. 用标定的 Daybreak 582 型后源 a 计数仪[27]

对样品的铀、钍含量进行测定, 钾含量是用火焰分光

计方法来测定的(由中国地震局地质研究所化学组完

成). 根据 Atiken[26]提出环境中铀、钍、钾含量与石

英、长石等矿物接收的剂量率之间的转换关系, 得出

各样品接收的剂量率 . 计算环境剂量时使用实测含

水量 , 同时也测量了样品的饱和含水量估算出饱和

含水系数对环境剂量率进行校正.  

3  贺兰山冰川地貌发育特点与时代 

贺兰山中段山脊海拔 2800 m 以上, 尤其是近东

西向哈拉乌苏北沟南北两侧的岔沟和照北山沟附近

保存着确切的第四纪冰川遗迹 , 冰川作用区的总面

积大约 68.75 km2(图 3).  

 

图 3  贺兰山主峰附近冰川地貌分布图 
L, 鹿家台冰斗; Y, 杨家塘冰斗; D, 大关沟冰斗; B, 边渠子冰斗; Z1, Z2, Z3, 照北山沟冰斗群  
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3.1  冰川侵蚀地貌 

研究区冰川的侵蚀地貌如角峰、刃脊、冰斗、冰

坎等形态特征明显.  

(ⅰ) 冰斗和冰坎.  确切的冰斗地貌沿贺兰山主

山脊线的东西两侧分布 , 根据冰斗形态以及分布的

海拔高度, 可以分为两级. 第一级冰斗分布的海拔高

度在 3000 m 以上, 主要保存在贺兰山主峰敖包疙瘩

(3556 m)、西敖包峰(3554 m)北侧的照北山沟源头. 

其特点是有明显的冰斗后壁 , 在平面上呈典型的围

椅状(如麓家台冰斗、杨家塘冰斗、Z1, Z2, Z3). 冰斗

的长度为 300~1300 m, 宽度 250~900 m, 自冰斗后壁 

至冰斗底部的高度 200~450 m, 冰斗后壁和侧壁的坡

度一般介于 20°~35°之间. 在这些冰斗当中, 最明显

的是岔沟源头的麓家台冰斗, 该冰斗(图 3 中 L)分布

在哈拉乌苏沟南侧的一条支流岔沟的上游 , 为一典

型圈椅状洼地, 冰斗朝向 NW 向, 冰斗底部高程为

3040 m, 目前冰斗底部已经轻微的沼泽化, 冰斗后壁

由于后期的寒冻风化作用被蚀余降低, 坡度 35°左右, 

冰斗长 1300 m, 宽 700 m 左右, 该冰斗与其东侧的杨

家塘冰斗分布的海拔高度相近, 均在 3000~3100 m, 

指示当时的平衡线高度 . 鹿家台冰斗出口处保存清

晰的近东西向冰坎(图 4(a)), 高度 15 m 左右, 中间由 

 

图 4  贺兰山麓家台冰川侵蚀与堆积地貌 
(a) 麓家台冰斗内部发育的冰坎与新冰期侧碛垄以及冰斗后壁发育的寄生冰斗; (b) 麓家台冰斗内的 LGM 和 MIS3b 阶段的侧碛垄与冰碛平台 
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于后期的侵蚀作用被切开, 仅与两侧山坡相接, 延伸

长度东西两侧大致相等, 在 40 m 左右. 根据冰斗平

坦指数(F=a/2c)计算, 其数值为 1.81, 符合冰川作用

的特征. 此外, 在此冰斗后壁上, 发育一个寄生冰斗, 

下缘已接近麓家台冰斗底部 . 在其东西两侧环形发

育 5 个宽浅不一的洼地(图 4(b)), 其平坦指数的数值

与典型的冰斗偏离较大, 故而判断, 该洼地有可能是

晚期悬冰川所塑造或者是雪蚀洼地.  

第二级冰斗和 U 型洼地分布的海拔高度为

2800~3300 m, 其中, 以大关沟冰斗和边渠子沟冰斗

为代表(图  5), 特点是没有明显冰斗后壁、呈不规则的

喇叭形和三角形的冰斗, 冰斗下部深陷, 上缘与山坡

相接, 其侵蚀特点是两侧边缘凹陷并呈直线型, 有些

冰斗在纵剖面和横断面上显示出上凸的现象 , 冰斗

的下部被混杂块体所覆盖, 与第一级冰斗相比, 冰斗

斜坡的坡度较缓和, 一般在 20°~25°之间. 一般的冰

斗后壁由于寒冻风化作用 , 发育规模不等的顺冰斗

壁向下延伸的条带状石河 , 构成石河的砾石成分单

一(砂岩和砾岩), 棱角分明, 对冰斗后壁起着破坏作

用. 该级顺坡面发育的冰斗属于较典型的变性冰斗, 

是更新世冰川作用的又一种重要形式和证据 , 在与

贺兰山相邻的祁连山等地也有发育 , 其形成机理是

占据冰斗凹陷部分的冰川低于压力融点 , 整体被冻

结在冰床上 , 在塑性和剪切变形作用下整体向下运

动, 因而此类冰斗冰川侵蚀出的冰碛物含量很低. 此

外, 在岔沟西北侧(C)、贺兰山主脊东侧(H1, H2, H3), 

发育 U 型洼地.  

(ⅱ) 角峰和刃脊.  贺兰山主峰敖包疙瘩(3556 m)

为一明显的角峰 , 是在其周围发育的冰斗冰川从不

同方向溯源侵蚀的结果, 主峰处的基岩岩性为砂岩, 

在长期的冻融作用下, 岩体比较破碎. 在边渠子沟和

岔沟之间海拔 3400~3500 m山脊, 为形态显著的刃脊

地貌(图  6). 此外, 在边渠子冰斗和大关沟冰斗之间, 

麓家台冰斗与杨家塘冰斗之间 , 也保存着形态相对

完整的刃脊地貌, 由于后期的寒冻风化作用, 部分区

段刃脊地貌已经残破, 在敖包疙瘩主峰东西两侧, 可

见到明显的冰缘岩柱.  

3.2  冰川堆积地貌 

冰川的堆积地貌主要以侧碛垄、终碛垄和冰碛平

台的形式保存在岔沟和照北山沟 . 堆积地貌分布的

下限在海拔 2800 m 左右. 这些冰川堆积地貌显示了

冰川进退的阶段性 . 本文首次对研究区的冰川沉积

物进行 OSL 和 14C 年龄测定(图 7), 结果显示贺兰山

地区的冰川发育历史较晚 , 只存在末次冰期以来的

冰川遗迹, 分别为末次冰期中冰阶(MIS3 中期)、末次

冰盛期、晚冰期和新冰期的冰进系列.  

(ⅰ) 新冰期冰进.  在岔沟 2800~3100 m, 清晰

地保存着 3 次冰川作用的堆积物(图 4(a), (b)). 在麓

家台冰斗内部, 发育两条高 6 m, 长 500 m 左右, 宽

2~3 m 的侧碛垄, 其前缘延伸至冰坎附近, 后缘与麓

家台冰斗后壁上的寄生冰斗相接 , 应为寄生冰斗冰

川流入早期冰斗底部所留下的沉积物 , 冰碛垄由比

较新鲜、棱角分明 , 大小混杂 , 无层理的砾石组成 , 

砾石直径一般 0.2~1 m, 成分主要为砂岩和砾岩, 砾

石上可见明显的冰川擦痕, 冰碛物中缺乏细小颗粒,  

 

图 5  大关沟与边渠子沟源头的变性冰斗  
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图 6  贺兰山主峰附近北东向发育的刃脊 

 

图 7  贺兰山主峰周围冰川发育时代定位图 

基质成分较低, 含量不足 10%, 从冰碛物的新鲜程度

与组成结构特点看, 该侧碛堤的形成时间较短. 采自

冰斗东部侧碛垄冰碛基质的 OSL 年代数据为 3.4±0.3

和 1.7±0.1 ka. 西侧冰碛垄细粒沉积物的 OSL 年代为

2.6±0.3 ka, 而发育在该冰碛垄之上的土壤 14C 年代

1100±35 a BP, 两条侧碛垄之间的冰斗湖相沉积物中

有机质的 14C 年代是 640±30 a BP, 均证明为新冰期

留下的产物 . 同期的冰川沉积物也保存在照北山沟
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海拔 3100~3300 m 的冰斗内部(Z1, Z2), 然而, 该期冰

期冰川沉积物已经遭受破坏, 形态已经不明显.  

(ⅱ) 晚冰期冰进.  在照北山沟沟头黄土梁子附

近发育两条近东西向的终碛垄(2800~2900 m)(图  3), 

已经被现代流水切开 , 是其东西两侧山体上的小型

冰斗冰川冰舌进入支谷所产生的(Z1, Z2 和 Z3), 其中, 

位于海拔 2860 m 处冰碛垄(图 8), 范围较小, 仅 30 m

左右, 保存在现代河床的西侧, 高出河床 5 m, 其上

覆盖一层约 0.6 m 厚, 生长着草甸植被的黄土层. 暴

露剖面显示该冰碛垄为混杂堆积 , 颗粒呈悬浮支撑

结构, 砾径 5~30 cm, 基质主要为细砂和粉砂. 该期

冰川沉积物 OSL 年代为 12.0±1.1 ka, 其上土壤的 14C

年代为 3900±35 a BP. 上述年代数据说明该期冰川

作用可能发生在末次冰期晚期 , 相当于最近修订的

近冰阶[28]. 在下游现代河床东侧海拔 2820 m 保存着

规模较大的冰川堆积物 , 是东侧冰斗冰川舌流进支

谷末端的产物. 从地貌与冰碛物组成特点看, 该终碛

垄的形成时代应与保存在 2860 m 的终碛垄相同, 但

测量的两个 OSL 样品结果为 0.9±0.1 ka, 可能是采样

过程中不慎曝光的原因. 在岔沟地区, 我们并没有发

现晚冰期的冰川沉积物, 可能的原因是, 被东台面积

较大的黄土状沉积物所掩盖 , 而在野外考察时无法

发现所致.  

(ⅲ) 末次冰盛期冰进(LGM).  麓家台冰斗前缘

冰坎出口海拔 3020~2800 m处, 顺岔沟现代河床两侧

不对称保留着 2 条侧碛垄, 顺河床向下延伸约 1 km

左右. 该期侧碛垄上, 生长着青海云杉、冷杉等高大

树木, 尽管两侧的侧碛垄上生长着树林, 但垄状形态

明显 . 东侧的冰碛垄比较高大 , 高出现代河床大约

25 m, 侧碛堤高 2~4 m, 内侧坡度较大, 大约 30°~40°, 

外侧坡度相对和缓, 坡度 5°~10°. 从河床切开的暴露

剖面看, 该条侧碛垄顶部覆盖着黄土状堆积物, 上缘

黄土沉积物的厚度大, 随海拔高度的降低, 黄土沉积

物的厚度逐渐变薄甚至消失, 在侧碛垄海拔 3000 m

左右的高度上, 覆盖着宽 350 m, 长 100 m, 厚 0.5~  

1 m 的黄土状堆积物(当地人称为东台), 剖面下部为

混杂堆积 , 砾石比较粗大 , 无分选 , 基质数量较少 , 

砾石成分以砂岩和砾岩为主, 大约占 90%以上, 冰碛

砾石无明显的风化现象, 其中发育熨斗石、五角形等

多边形石块, 显示该堆积的冰川成因. 西侧的冰碛垄

高出现代河床 10 m 左右, 与岔沟山体坡麓相接, 其

上散乱分布着山体崩塌、滑坡等造成的大块砾石, 冰

碛物组成与东面侧碛垄相当, 受不对称河流的切割, 

该条冰碛垄的宽度和高度均较小 . 虽然采自该套侧

碛垄的 OSL 年代样品测试失败, 但是其上覆盖黄土

沉积物的年代数据为 9.3±1.4 ka, 结合冰川地貌特点 

 

图 8  发育在照北山沟的晚冰期终碛垄 
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与冰碛物的风化程度 , 推断该期冰川沉积物的形成

时代可能发生在末次冰盛期(LGM). 在照北山沟沟

头, Z1 冰斗东侧顺坡发育的沟谷两侧, 保存着比较明

显的垄状地形, 形成两条侧碛堤, 略呈东西走向, 长

度较短, 仅 400 m 左右, 高 2~3 m, 一直延伸到海拔

2850 m 左右, 暴露剖面显示, 底部为紫红色砂页岩, 

上覆大小混杂的冰碛物, 冰碛砾石的风化程度不深, 

可与岔沟同期的冰碛垄相对比, 冰碛物之上 40~60 cm

的黄土堆积物的 OSL 年代为 6.5±0.6 ka, 3.0±0.3 ka, 

4.3±0.7 ka, 推断其形成时代也应为末次冰盛期.  

(ⅳ) 末次冰期中冰阶冰进(MIS3 中期).  在麓

家台冰斗西侧被切开的冰坎下方 , 末次冰盛期侧碛

垄的外围, 保存着一级冰碛平台(3030 m), 高出现代

河床约 30 m, 延伸 150 m, 与西侧山体坡麓相接, 其

上生长着鬼箭锦鸡儿等高山草甸植被和青海云杉 , 

冰碛物大小混杂 , 基质成分明显增多 , 含量大约在

35%~40%, 已经存在一定程度的风化 . 从该冰碛平

台分布的地貌部位和冰碛物的组成上来看 , 应是另

外一次冰川作用所留下的遗迹 , 冰碛平台基质的

OSL 数据为 43.2±4.0 和 7.5±0.9 ka, 根据冰川沉积序

列与地貌关系判断, 7.5±0.9 ka 的年代结果与地质背

景明显不符, 可能是冰碛物沉积后受扰动所致, 从冰

碛物的组成、风化程度看, 43.2±4.0 ka 应该为这次冰

进的真实年龄, 为末次冰期中冰阶的产物, 时间可对

应于 MIS3 中期. 在照北山沟, 没有发现该期冰川作

用的沉积物.  

4  结果分析与讨论 

4.1  贺兰山冰期系列符合中国东部第四纪冰川作

用规律 

贺兰山主峰周围海拔 2800 m 以上保存完好的角

峰、刃脊、冰斗、冰碛垄等遗迹显示这里在第四纪期

间发生过冰川作用 . 本文获得的年代数据显示本区

的冰川地形形成于末次冰期以来的冰川作用 , 这与

中国东部(105°E)具备冰川发育条件的山地仅存在末

次冰期的冰川遗迹的结论相吻合 [11]. 野外的地貌调

查发现 , MIS3 中期的冰川地貌 (冰碛平台 )保存在

LGM 的侧碛垄外围, 冰碛基质有一定程度的风化现

象, 顺岔沟沟谷向下断续分布, 受两侧山体陡峻地势

造成的块体运动改造 , 形态明显不如末次冰盛期地

貌保存那样完好, 但其轮廓依稀可见.  

如果以 105°E 为分界线, 可以将中国分为西部存

在现代冰川作用区和东部无现代冰川作用区 , 而贺

兰山恰好位于此界线附近, 海拔高于 3500 m 而地理

位置最北的山地 . 对比中纬地区西部与东部第四纪

冰川的发育情况, 贺兰山以西祁连山冷龙岭(4843 m)、

天山博格达峰(5545 m)附近, 更新世都发育 3 次冰期, 

即对应 MIS12 阶段的“中梁赣冰期”[29]、倒数第二次

冰期、末次冰期. 在祁连山摆浪河流域, 天山乌鲁木

齐河源、托木尔峰南坡等地, 确切的年代数据表明最

老的冰进时段为 405~520 ka[30~33], 对应中梁赣冰期. 

贺兰山以东长白山(2691 m)、以南的太白山(3767 m), 

只存在末次冰期的冰川遗迹[34~37]. 天山、祁连山均无

早更新世冰川作用, 而与其位置相近的太白山, 东部

沿海的长白山只有末次冰期的冰川遗迹 , 位于其间

的贺兰山自早更新世开始发育冰川的看法值得商榷. 

下面从影响冰川发育的贺兰山地貌演化、气候环境及

其平衡线高度等方面进一步探讨.  

4.2  贺兰山的抬升历史与速率 

贺兰山横亘于鄂尔多斯盆地的西北缘 , 东以银

川地堑与鄂尔多斯盆地相邻 , 西部与西北部紧邻阿

拉善地块上发育的巴彦浩特盆地和吉兰泰凹陷 , 地

质构造现象复杂, 新构造运动活跃, 对贺兰山与银川

盆地的差异升降、贺兰山的抬升时限及其演化历史受

到了地质地理工作者的广泛关注 [9,16,38,39]. 据研究 , 

贺兰山地区在中晚元古代至早古生代为坳拉槽沉积, 

晚古生代发生裂陷, 中新生代以来向东逆冲推覆, 开

始褶皱隆起 [40]. 自始新世开始 , 由中生代形成的贺

兰山与银川古断隆解体, 直到第四纪期间, 银川地堑

向西扩大到贺兰山边 , 受印度洋板块向北俯冲及太

平洋板块运移方向改变所产生应力场的影响 , 尤其

是青藏高原隆升造成的挤压作用, 晚更新世以来, 山

体强烈抬升, 才最终形成山体与盆地直接过渡、地势

鲜明的地貌格局 . 根据贺兰山现存地层的分布和岩

浆及热液活动资料 , 赵红格等人 [16]进一步认为贺兰

山的抬升时间在中侏罗纪之后 , 大规模隆起时间为

始新世, 上新世以来山体开始快速抬升.  

对于贺兰山的抬升速率 , 由于不同学者考虑的

时间段及计算方法的不同 , 所以其抬升速率在大小

上存在较大的差异 . 杨景春等人 [39]对贺兰山山前洪

积扇上的活动断层进行研究, 通过距今 400 年前的明

代长城被垂直错断 0.95 m, 继而推断出全新世断层
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的活动速率为 2.4 mm/a. 徐锡伟等人 [41,42]则认为银

川-吉兰泰断陷盆地是中国大陆中轴构造带的一部分, 

贺兰山东麓断裂作为其西界的控制带 , 其全新世垂

直滑动速率为 1.2±0.4 mm/a. 由于贺兰山与银川盆地

毗邻 , 因此银川盆地的沉积速率可近似代表贺兰山

的抬升速率 . 据隗福鹏 [43]研究 , 银川盆地晚更新世

沉积速率为 3.33 mm/a, 赵红格等人[16]认为银川地堑

始新世以来开始发生强烈沉降 , 第四纪时期银川地

堑的沉积速率为 0.625 mm/a. 李吉均等人[6~8]根据兰

州附近黄河下切产生的阶地测算, “共和运动”(150 ka)

导致龙羊峡下切幅度达到 900~1000 m, 如果将下切

速率看作周围山体的抬升速率 , 则可达到 6.0~6.7 

mm/a. 考虑到贺兰山地区邻近青海共和盆地, 晚更新

世以来的抬升速率逐渐增强 , 因此本文采用较低的

3.5 mm/a 作为计算贺兰山各阶段的雪线高度和山体

抬升速率.  

4.3  贺兰山冰川发育的气候与构造之间的耦合关系 

(ⅰ) 山体高度与氧同位素曲线所代表的平衡线

之间的关系.  冰川的发育与否, 关键是看山体能否

达到雪线以上的高度 . 这在以往研究青藏高原的阶

段性隆升与冰川发育的耦合关系时经常被应用 [ 2 ] . 

Porter[44]在研究夏威夷 Mauna Kea 火山冰川发育过程

时, 也提出了相类似的假设, 将反映全球冰量变化的

深海氧同位素曲线看作是平衡线变化的一个替代指

标 , 即不同时期氧同位素曲线的相对振幅和该地区

冰川平衡线的总体波动大体相当 , 将深海氧同位素

曲线的最大振幅用间冰期(MIS1)和末次冰盛期(MIS2)

的平衡线高度所限制, 讨论了 Mauna Kea 火山冰川

发育与山体高度之间的关系 . 为了显示贺兰山地区

冰川发育的气候与构造之间的相互关系 , 本文采用

深海氧同位素曲线(MIS)代表共和运动(150 ka)以来

的冰川平衡线的变化 , 并用末次冰盛期的平衡线高

度以及现代理论雪线高度值作为平衡线变化的最大

振幅(图 9). 采用 Ohmura 等人[45]的方法, 计算现代理

论雪线高度为 4724 m[46]; 运用冰斗底部高程法、荷

菲尔法、侧碛堤最大高度法等 [47]计算贺兰山末次冰

盛期(LGM)的平衡线高度为 3050 m, 考虑到贺兰山

以 3.5 mm/a的速率抬升, 因此, 末次冰盛期的实际平

衡线高度为 2980 m; 以 3500 m 作为贺兰山的平均山

顶面, 用同样的抬升速率推算贺兰山在 150 ka 以来

各个时段的山体高度. 图 9 显示: 贺兰山在 150 ka 以 

 

图 9  深海氧同位素曲线(MIS)与平均山顶面高度变化关系图 

前, 平均山顶面高度在 2975 m, 接近当时平衡线高

度, 后来随着山体的抬升, 直到深海氧同位素第 4 阶

段, 才开始与平衡线相交, 山体抬升到与当时冰期气

候耦合的高度. 因此, 贺兰山的冰川作用发生在“共

和运动”之后的末次冰期早中期(MIS3/4).  

(ⅱ) 气候环境变化与贺兰山末次冰期冰川发育.  

第四纪冰期和间冰期的气候变化 , 在黄土高原的黄

土沉积剖面有清晰的反映(图 10), 同时也控制着沙漠 

 

图 10  200 ka BP 同位素 
18O 随黄土/土壤变化曲线 

据文献[48]修改 
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的进退、湖泊的扩张与萎缩, 贺兰西侧内蒙古阿拉善

左旗境内锡林高勒位于紫泥湖第四纪盆地 , 单鹏

飞 [49,50]对锡林高勒以北的冲沟剖面进行研究 , 发现

剖面主要是晚更新世湖相沉积 , 顶部被现代风沙所

覆盖, 反映寒冻作用的沙楔发育在上部湖相层中, 说

明该地区晚更新世的环境呈现湖泊-沙漠的交替变化, 

时代上对应于贺兰山的末次冰期 . 从邻区吉兰泰盐

湖的演化来看, 末次冰盛期时古吉兰泰湖解体收缩, 

湖水水质向半咸化方向转化, 因此, 与贺兰山邻近的

紫泥湖地区湖泊与沙漠环境、黄土高原的黄土-古土

壤系列变化均说明 [48,51~54], 末次冰盛期的气候环境

对冰川的发育是不利的 , 主要表现为冷干的气候条

件 , 这与末次冰期早中期(MIS3/4)的气候明显不同 , 

尤其是 MIS3 中期, 古里雅冰芯的氧同位素记录显

示[55,56], 此时的气温是以冷湿为主, 不同于末次冰期

的早晚阶段 , 近年的研究也在中低纬度的山地中发

现大量的 MIS3 中期冰进的地貌学与年代学证据[57,58]. 

这些均说明贺兰山地区冰川强烈扩展时期不在末次

冰盛期, 而在末次冰期的中冰阶或者早冰阶.  

5  主要结论 

(1) 贺兰山地区海拔 2800 m以上存在典型的冰川

作用遗迹, 冰斗、角峰、刃脊、擦痕、冰坎以及侧碛

垄与终碛垄指示这里在第四纪期间经历了冰川作用.  

(2) OSL 以及 AMS 14C 测年结果显示, 贺兰山地

区的第四纪冰川发生的时限较晚 , 仅有末次冰期以

来的古冰川遗迹, 即末次冰期中冰阶(MIS3 中期)、末

次冰盛期(LGM)、晚冰期和新冰期.  

(3) 贺兰山地区第四纪冰川作用的发生, 明显依

靠山体的构造抬升与气候条件的耦合 , 尤其是共和

运动之后导致山体抬升到雪线以上高度 , 从而发育

冰川.  

致谢 野外考察过程中得到贺兰山自然保护区张保红局长以及王兆锭的大力帮助, 在此表示感谢.  
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