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本项目采用古地磁学手段建立研究剖面晚中新世的年代格架，通过分析粒度、磁化率、

碳酸盐含量、（C、O）同位素等环境指标，研究探讨了晚中新世西宁盆地沉积演化及环境变

化。得到以下认识：西宁盆地晚新生代的上部层位发现的化石以三趾马和大唇犀类居多，称

之为三趾马动物群，化石组合的宏观地质年代为晚中新世。红崖子剖面和班彦剖面磁性地层

学研究结果显示，班彦剖面顶部年龄约为 7.25Ma，底部年龄约为 8.4Ma，年代范围为 1.15Ma；

红崖子剖面顶部年龄约为 6.92Ma，底部年龄约为 12.16Ma，整个剖面的地层年代范围为

5.24Ma，这在前人的研究基础之上，扩展了西宁盆地晚中新世地层上部咸水河组的磁性年

代学记录范围。通过对红崖子剖面沉积物环境指标粒度、磁化率、碳酸盐含量和 C、O 同位

素等环境代用指标分析，揭示了西宁盆地晚中新世环境演化呈现阶段性变化趋势，可分为 4

个主要时期包括 6 个阶段。西宁盆地沉积并且记录了 8Ma 左右强烈隆升事件，红崖子剖面

沉积物速率在 7.33Ma 达到整个剖面的最大值 320m/Ma，沉积物为一套砾石；磁化率、碳酸

盐含量及 C、O 同位素发生显著改变。西宁盆地 7.33Ma 干冷气候很可能是全球变冷和青藏

高原加速隆升双重驱动使得沉积环境发生了变化。 
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In this project, we use paleomagnetic method establish the age framework during the late 

Miocene epoch, research and discuss the Late Miocene sedimentary evolution and environment 

changes in Xining Basin by useing the grain size, magnetic susceptibility, carbonate content, (C, 

O) isotopic Paleoclimatic indicators. Preliminary knowledges as follow. Many fossils are found in 

the upper strata of the late Cenozoic Xining basin and Hipparion dongxiangense , Parelasmo- 

therium and others which mostly known as Hipparion fauna. The fossils show that the geological 

age belongs to the late Miocene. Magnetostratigraphy results show that the age of Banyan profile 



is range of 1.15Ma, the top age is about 7.25Ma and the bottom age is about 8.40Ma. the age of 

Hongyazi profile is range of 5.24Ma, the top age is about 6.92Ma and the bottom age is about 

12.16 Ma. Field sedimentation study of Hongyazi and banyan section shows that it belongs to 

XianShuiHe Group. This age has extended the late Miocene top age in Xining Basin. Base on the 

grain size, magnetic susceptibility, (C, O) isotope of the Hongyazi section, environment changes 

in Xining basin during the late Miocene can be divided into 4 periods, 6 stages.Deposit of the 

Xining basin records the strong uplifting events at 8Ma in northeastern Qinghai-Tibet Plateau. The 

sedimentary rate of Hongyazi section reached to 320m/Ma, the maximum value of in the whole 

section, at 7.33Ma. And its grain size, magnetic susceptibility and (C , O) isotope change 

obviously. The dry-cold climate at 7.33Ma in Xining basin possibally be drived by both global 

cooling and accelerated uplift of Qinghai-Tibet Plateau. 

英文关键词：Tibetan Plateau, Xining Basin, Late Miocene, mammalian fossils, magnetostrati- 
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前  言 

 

 

西宁盆地位于青藏高原东北缘，与临夏盆地、兰州盆地、天水盆地和陇西盆地共同构成

宏观上的陇中盆地，处于东亚季风区和西北干旱区的交界处，对气候变化敏感。盆地自古近

纪以来一直处于缓慢的下沉阶段，保存了厚达上千米的河湖相沉积物，地层层序完整，地层

中蕴含着哺乳动物化石。沉积地层记录了高原东北缘的隆升特征和环境变化，是研究青藏高

原东北缘构造隆升与环境变化关系的重要地区。 

对西宁盆地的研究，已经有一百多年的历史。前人在西宁盆地地层的划分与对比、地层

系统的建立等方面取得了许多成果。解放前，孙健初等进行过野外地质调查；上世纪 60 年

代，青海省区调队将盆地中新世沉积和上新世沉积分别命名为“西宁组”和“贵德组”；70 年代，

青海石油普查队地层分队在区域地质调查及微体古生物化石资料基础之上，分别将之改为

“西宁群”和“贵德群”，代表古近纪和新近纪。80 年代，黄有元等在此基础上，将古近纪地层

自下往上划分为祁家川组、洪沟组、马哈拉沟组，将新近纪地层从下往上划分为谢家组、车

头沟组。同一时期，中国科学院古脊椎与古人类研究所的李传夔等人在西宁盆地谢家组中发

现了中国第一个早中新世哺乳动物群—谢家动物群，之后邱铸鼎等又在盆地不同地区的车头

沟组中发现了 Megacricetodon sinensis 等，在咸水河组中发现了 Plesiodipus leei 等哺乳动物

化石。李传夔在对中国陆相新第三系的划分中，以西宁盆地南部的谢家动物群为代表把早中

新世命名为谢家期，横向对比于欧洲的 Agenian 期。近年来，方小敏等依据岩性组合、沉积

旋回、古地磁年代学和化石组合特征，从下往上将西宁盆地新生代沉积地层划分为两套地层

共 7 个组。陈传飞等在谢家剖面车头沟组底部发现了硅化木化石，为研究盆地早中新世植被

气候演化特征提供了材料。 
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 引 言 

2013 年，项目组成员在开展野外地质调查过程中，在西宁盆地北部的互助县蒋家沟晚

新生代河湖相地层中首次发现了副板齿犀和三趾马化石，地层宏观时代为晚中新世晚期。化

石的发现说明西宁盆地晚新生代河湖相上部的地层可能比原来认为的沉积时间要长，年龄更

年轻。 

目前为止，已有多个学者对西宁盆地的沉积地层开展了磁性地层学的研究，但大都集中

于始新世至渐新世，前人也注意到西宁盆地中中新世以来沉积序列不完整问题，在塔山山顶

进行了钻孔剖面研究（Zan et al.,2015），但仍仅获得 18.5~13.5Ma 的中中新世地层沉积记录。

西宁盆地、临夏盆地、兰州盆地、陇西盆地属于陇中盆地，除西宁盆地外，其它盆地等均建

立了比较完整的晚新生代沉积序列和古地磁年代标尺。对于西宁盆地，前人研究剖面绝大多

数位于湟水河两侧、盆地的中心位置，有学者认为其上部中中新世以来河湖相沉积地层可能

被河水冲蚀掉（宋春晖，2006）。因而，对西宁盆地河湖相地层的上部沉积序列还不清楚。 

西宁盆地上部地层由于缺少哺乳动物化石的标定，晚中新世的地层序列及年代标尺尚未

建立起来，盆地晚中新世环境演变过程就无从谈起。晚中新世以来，青藏高原发生了整体隆

升，气候转向干旱化（宋春晖，2006）。因而西宁盆地晚中新世高精度的古地磁年代和环境

演变记录研究，不仅有助于理解西宁盆地构造演化和环境变化过程，而且可为探讨青藏高原

整体隆升与全球气候变化、亚洲内陆干旱化、亚洲季风演化等问题提供依据。 

基于西宁盆地位于青藏高原东北缘，其内的晚新生代河湖相沉积地层研究高原隆升和气

候变化的理想材料，在我国晚新生代古气候环境研究中占有重要位置，项目以“西宁盆地晚

中新世地层磁性年代及其古环境研究”为题申请中国地质科学院基本科研业务费项目，以西

宁盆地含哺乳动物化石的河湖相地层为研究对象，以新发现的哺乳动物大化石为契机，通过

古地磁测年方法，获得西宁盆地晚中新世精确的磁性地层年代数据，进一步完善西宁盆地地

层序列；通过环境代用指标分析研究，获得西宁盆地晚中新世古环境演化过程；确定西宁盆

地对 8Ma 左右重大地质事件的响应，为青藏高原隆升与环境变化提供新的资料。 

本项目系中国地质科学院基本基本科研业务费项目的研究成果，可供从事环境演变和

全球变化方面学习与研究的地质类科研人员和相关人员阅读与参考。
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第一章 西宁盆地研究现状 

西宁盆地作为青藏高原东北缘一个记录最长最连续的新生代沉积盆地的代表（Dai, et 

al.,2006; Dupont-Nivet, et al.,2007; Fang, et al.,2015; Zan, et al.,2015a），在气候上来讲，西宁盆

地处于我国东部湿润季风区、西北内陆干旱区和青藏高原高寒区三大自然地理区交界区，对

季风气候的改变十分敏感，为我们研究青藏高原隆升和气候变化提供了一个理想之地（Yue, 

et al.,2001b; Dettman, et al.,2003; Dupont Nivet, et al.,2003; Fang, et al.,2003; Pares, et al.,2003; 

Zheng, et al.,2003; Horton, et al.,2004; LU, et al.,2004; Wang, et al.,2005; Dai, et al.,2006; Zheng, 

et al.,2006; Dupont-Nivet, et al.,2008b; Hough, et al.,2011）（图 1-1）。前人地层学、生物地层学

及磁性年代学研究表明西宁盆地始新世—中中新世（52–17Ma）长的连续的河流—湖泊的沉

积地层（李传夔等,1980; Qiu, et al.,1995; Dai, et al.,2006; Xiao, et al.,2010; Xiao, et al.,2012），

同时记录了青藏高原的隆升（Xiao, et al.,2012; Fang, et al.,2015; Zan, et al.,2015a、b）和全球

气候的变化（Dupont-Nivet, et al.,2007; Xiao, et al.,2010; Abels, et al.,2011; Hoorn, et al.,2012; 

Bosboom, et al.,2014; Licht, et al.,2014）。 

 

 

图 1-1 亚洲干旱陆地、东亚潮湿季凤区域及西宁盆地地理地图（据（Zan, et al.,2015b） 

1.1 地层学研究 

Loczy1885 年将贵德盆地内发育的一套红色山麓—河湖相沉积地层命名为“贵德系”或

“贵德建造”，并依据其中发现的古生物化石鼠平鼢鼠（Myospalax arvicolinus）确定其年代为

上新世。青海省区调队 1965 年将盆地古近纪沉积地层和新近纪沉积地层分别命名为“西宁组”

和“贵德组”。青海石油普查队地层分队在区域地质调查及微体古生物化石资料基础之上，分
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别将其命名改为“西宁群”和“贵德群”，代表古近纪和新近纪的地层沉积（叶留生,1976a; 叶

留生,1976b; 青海省地质矿产局,1991）。黄有元（1977）在前人基础上根据孢粉化石和脊椎

动物化石，将早第三纪地层从下向上依次命名为：祁家川组、红沟组、马哈拉沟组，将晚第

三纪沉积地层从下往上分为两个组即谢家组和车头沟组（黄有元,1977）。《中国地层概论》

将晚第三纪地层从下往上划分为四个组即谢家组、车头沟组、咸水河组和临夏组（中国地质

科学院,1982）。方小敏等（2007）在西宁盆地新生代精细古地磁年代学、古生物化石和构造

沉积旋回演化基础上，进行了新的地层划分方案，古近纪的西宁群从下向上被细分为祁家川

组（E1q）、洪沟组（E2h）、马哈拉沟组（E3m），新近纪的贵德群从下向上被细分为谢家组

（N1x）、车头沟组（N1c）、咸水河组（N1xn）和临夏组（N2l）（表 1-1）。西宁盆地新生代地

层岩性从下到上总体上为：底部古近系地层主要为一套紫红—桔红色砂砾岩、砂岩和粉砂岩、

泥岩，其中中部泥岩含大套石膏沉积；中部杂色（褐红、灰绿褐黄）泥岩和粉砂岩夹砂岩和

蓝灰色泥灰岩；上部大套灰黑色砾岩、巨砾岩,以及顶部第四系灰绿色、灰黄色粉砂岩（方

小敏等,2007a）。古近纪地层以含有稳定的原生石膏层为特点。 

表 1-1  西宁盆地新生代地层划分对比 

年代序列 
Loczy 青海区调队

1965 

黄有元等 中国地质科学院

1979 

方小敏等 

1885 1977 2007 

第四纪 
     

上新世 贵德建造 贵德组 

车头沟组 贵

德

群 

临夏组 

贵 

德 

群 

临夏组 

中

新

世 

上 

缺失 

西宁组 

咸水河组 
咸水河组

（<17~18Ma） 

中 车头沟组 
车头沟组

（18Ma~23Ma） 

下 谢家组 谢家组 
谢家组

（23Ma~30Ma） 

渐新世 

缺失 

马哈拉沟组 

 

西 

宁 

群 

马哈拉沟组

（30Ma~41.5Ma） 

始新世 洪沟组 
洪沟组

（41.5Ma~50Ma） 

古新世 祁家川组 
祁家川组

（50Ma~52.5Ma） 

1.2 磁性地层学研究 

对于西宁盆地地层年龄精确的确定，由于没有火山岩层位的发育，因此不能使用传统上

的同位素方法。对于这一地区磁性地层学是唯一能完全确定地层年龄的方法。但是由于采样

间距的不同使得古地磁的年龄也有所不一致。磁性年代学主要集中在盆地的中南部的谢家剖

面、塔山剖面和水湾剖面（图 1-2）。 

武力超等（2006）在前人地层学的研究基础上，通过古地磁手段建立了西宁盆地早中新

世至中中新世的地层年代格架。计算得出谢家剖面年龄分布范围为 24.22Ma~15.01Ma，其中

含有丰富动物群的谢家组年代为 21.58Ma~17.32Ma，谢家哺乳动物群的层位年龄为早中新世

中期约 21Ma （武力超等,2006）。Dai 等（2006） 分别对西宁盆地南部的谢家剖面和中部的
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水湾剖面进行了高精细古地磁磁性地层的研究，获得西宁盆地古近纪祁家川组、洪沟组、马

哈拉沟组和新近纪谢家组、车头沟组和咸水河组的古地磁年龄分别为:52.5Ma~50Ma、

50Ma~41.5Ma、41.5Ma~30Ma、30Ma~23Ma、23Ma~18Ma 和 18Ma~<17Ma（Dai, et al.,2006）。 

 

图 1-2  西宁盆地区域地质及剖面位置图（据 Dai et al.修改，2006） 

XJ-（Xiejia）谢家剖面；TS-Tashan 剖面；TSH-Tashan Borehole；SW-Shuiwan 剖面；DSG-Dasigou 剖面；

TF-Tiefo 剖面；HY-红崖子剖面；●已研究剖面★本项目研究剖面 

但是最近的研究表明 Dai（2006）的地层年龄偏老（Abels, et al.,2011; Xiao, et al.,2012）。

Xiao 等（2012）采集更小的采样间距重新拟定了谢家组和车头沟组的地层年龄，分别为

25.5Ma~21Ma 和 21Ma~18Ma，比 Dai（2006）的数据年轻 1Ma~3Ma（Xiao, et al.,2012）。方

小敏团队 2012 年在塔山进行钻探取样工作，共获取了 194m 的岩芯，古地磁测量结果表明，

塔山钻孔年代约为 18.5~13.5Ma 进一步的扩展了咸水河组的地层年龄（昝金波等,2014; Zan, 

et al.,2015a、b）。 

1.3 环境研究 

目前西宁盆地最系统的古地磁数据揭示出西宁盆地连续的始新世—中中新世河流—湖

泊沉积时代为 52.5Ma~17Ma（Dai, et al.,2006）。对塔山钻探取得的样品进行古地磁年代学测

定结果表明，塔山钻孔年代范围为 18.5~13.5Ma，这一结果进一步的扩展了中新世咸水河组

的地层年龄（昝金波等,2014; Zan, et al.,2015a; Zan, et al.,2015b）。所以到目前为止西宁盆地

的新生代环境的研究最大的范围为 52.5Ma~13.5Ma。孢粉、动植物化石以及 C、O 稳定同位

素对环境变化反应十分的敏感。前人对西宁盆地晚新生代环境进行了一系列的研究。 

孢粉研究：Dupont-Nivet 等（2008）通过分析始新世—渐新世（42Ma~33Ma）西宁盆地

的 15 个饱粉样品，在 38Ma 抱粉组合中针叶林高含量带的出现，认为青藏高原的隆升要早
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于始新世一渐新世气候转型时期（Dupont-Nivet, et al.,2008b）。孙秀玉（1980,1981）对晚白

垩世—老第三纪的孢粉分析划分出了十个孢粉粉组合（孙秀玉等,1980; 孙秀玉等,1981）。

孙秀玉等（1984）依据抱粉组合分带资料探讨了西宁盆地渐新统至中新统的划分对比以及上、

下第三系界线及环境变化。徐丽等（2009）通过对盆地中始新世一渐新世谢家剖面孢粉及沉

积物颜色分析，结合前人古地磁磁性地层学研究成果，揭示了西宁盆地在 32.8Ma 发生了大

幅度降温事件。王伟铭等（2009）讨论了新近系谢家阶层型剖面的抱粉植物群及其意义（王

伟铭等,2009）。西宁盆地晚中新世孢粉组合为栎粉—榆粉—禾本科花粉组合，表现出以阔

叶林为主、针叶林为次的特征，低矮灌木林带相伴而生的古植被面貌，其气候为亚热带干旱

气候环境（邓中林等,2000）。陈传飞（2011）通过对西宁盆地新生代孢粉记录，将孢粉分

为了 8 个组合带，并且显示出古生态环境在 33Ma 发生重大转变（陈传飞,2009a）。Chi 等

（2013）通过对谢家剖面晚始新世—早中新世的总有机碳（δ
13

CTOC）和孢粉作为陆地生态

系统和中国西北地区内的亚洲地区的气候变化指标，得出全球的温度是一个控制裸子植物和

被子植物的重要因素，并且划分出了 3 个带（Chi, et al.,2013）。 

动植物化石研究：早在 1935 年前任就对青海西宁盆地中新世哺乳动物化石就行了详细

研究，HowPood（1935）描述了西宁盆地中新世象类化石（Hopwood,1935）。1978 年李传

夔等在西宁盆地南部谢家组剖面中发现了一批小哺乳动物为主的化石群，并将其命名为谢家

动物群，这是在中国发现的第一个早中新世哺乳动物群；在盆地的车头沟组中发现了

Megacricetodon sinensis 化石等，在咸水河组中发现了 Plesiodipus leei 等哺乳动物化石。随

后，李传夔以谢家动物群为代表命名了中国新近纪分期中的谢家期，并且讨论了西宁盆地中

新世地层和哺乳动物化石群的性质，其认为“谢家动物群”时代为早中新世，车头沟组底部动

物群对应时代为中中新世，大致相当于欧洲陆生哺乳动物分期的 Agenian 期（李传夔等,1980; 

邱铸鼎等,1981; 李传夔等,1981）。陈传飞等（2009）西宁盆地谢家剖面的车头沟组底部发

现了原始埋藏的钙质木化石，并且根据古地磁年龄认为木化石层位的年代对应标准磁性地层

柱的 23Ma（陈传飞等,2009b）。 

其他研究：脱世博等（2013）建立了该区晚渐新世一早中新世高分辨率的磁化率变化序

列，并在约 23.8Ma、21.6Ma 和 19.8Ma 叠加短期峰值，可能分别对应全球此时的长期变冷

趋势及全球性 Mi-1.1 事件、Mi-1a 事件和 Mi-1as 事件短暂快速变冷事件（脱世博等,2013）。

徐丽（2009）结合西宁盆地抱粉、有机质及 CaCO3质量分数变化的特征分析，该区域发生

在 32.8Ma 的大幅度的降温事件对应于海洋记录所揭示的 Oi-1 事件（徐丽等,2009）。龙利

群（2011）综合谢家剖面的正构烷烃和古孢粉记录揭示：在 50.2Ma~28.2Ma 之间，西宁盆

地经历了长期的降温过程，明显的生态事件发生在 37.5Ma~32.7Ma 之间（龙利群等,2011）。

刘艳蕊（2014）采用易溶盐含量清晰揭示出发生在约 33Ma 的巨大干旱化事件（刘艳蕊

等,2014）。Zan（2015）通过岩石磁学研究了中中新世（18.5Ma~13.5Ma）的气候记录（Zan, 

et al.,2015a; Zan, et al.,2015b）。zhang 等（2015）通过对西宁盆地早中新世（22.1Ma~16.5Ma）

的沉积物、矿物学及地球化学多重指标指示以干旱为主再加上两阶段的气候转变（Zhang, et 

al.,2015）。Fang et al（2015）对西宁盆地谢家剖面的岩石磁学性质进行了深入研究，发现

52Ma 到 25Ma 剖面的磁化率、饱和磁化强度和饱和等温剩磁等磁学指标有降低的趋势，这

与该时期区域的干旱和全球变冷趋势吻合较好，可能是在盆地变干过程中导致湖面下降使地

表暴露面积逐渐增加，因而输入湖中的赤铁矿含量增加；但 25Ma 之后磁学指标的值均上升，

这可能与青藏高原隆升引起的物源变化密切相关（Fang, et al.,2015）。 

1.4 构造演化 

对于西宁盆地的形成机制也有很大的争议，当前主要的形成模型有：热沉降模型、造山
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带（东昆仑或西秦岭）前陆盆地模型及块体间旋转速率不同引起的盆地自西向东演化模型。 

Horton（2004）通过沉积记录、构造地质学以及已发表的热年代学数据证实了侏罗纪的

扩张，晚侏罗世—早白垩世与断裂相关盆地开始沉积，认为西宁盆地是由于印度—欧亚碰撞

引起的缩短而使东北缘白垩纪隆起、垂向旋转扩张热沉降而形成的盆地（Horton, et al.,2004）。

但是这一模型却不能解释青藏高原东北缘大部分盆地新生代地层以不整合或假整合覆盖在

白垩纪地层之上（青海省地质矿产局,1985; Zhang, et al.,2010）。并且除了西宁盆地沉积了早

新生代的西宁群地层以外，其他的盆地如临夏盆地（Fang, et al.,2003）、循化盆地（Liu, et 

al.,2013）、贵德盆地（Fang, et al.,2005b）新生代地层最早都是从约 30Ma 开始沉积的。盆

地间的高达 23Ma 的沉积间断是这一模型无法得到解释。 

前人对西宁盆地和贵德盆地详细的磁性地层学、碎屑、沉积物古流向分析研究表明：贵

德盆地与西宁盆地西宁群沉积时，由贵德盆地南缘向北一直到西宁盆地的南缘古近纪西宁群

的沉积时的古流都是流向北，此时拉脊山并不存在的；在西宁盆地内部东边、西边的水流都

是分别向西、向东流，甚至于兰州盆地和化隆—循化盆地在内的周边水系都可能向西宁汇集；

但是在新近纪贵德群沉积时，由于拉脊山的隆起导致了在拉脊山的南边和北边其古流水分别

向南、向北流，因此提出了西宁盆地与南边的贵德盆地、循化盆地属于东昆仑造山带或者西

秦岭造山带的前陆盆地（Liu, et al.,2007; 方小敏等,2007a; Liu, et al.,2013）。但是根据大量

的磁性年代学、沉积学研究表明：拉脊山的北部的西宁盆地在此时期广泛沉积了巨厚的古近

纪西宁群（30~52.5Ma）（Dai, et al.,2006），拉脊山的南部循化—化隆盆地拗陷新生代沉积

的初始时代为 30Ma，仅仅沉积了渐新世中期－中新世早期的他拉组（29~21.2Ma）（张远

泽等,2013）；贵德盆地的西宁群最老能果组属于为晚渐新世，并且呈角度不整合于下覆不

同时代地层或岩体上（宋春晖等,2001）。这种模型同样也无法解释南部的盆地中缺失了接

近 23Ma 的沉积地层。并且近年来拉脊山裂变径迹研究表明：拉脊山在始新世（50~40Ma）

正处于快速抬升隆起期（Lease, et al.,2011; 张远泽等,2013; WANG, et al.,2015; Zhang, et 

al.,2015a）。这些证据都表明在西宁群沉积时拉脊山是应该存在的并且其构造运动很强烈，

但是此时拉脊山南北盆地的古流向都是流向北的，这种矛盾也无法解释。 

Zhang（2015）年通过对西宁盆地的新生代地层沉积物物源及碎屑锆石分析提出了一个

基于不同块体间旋转速率不同引起的盆地自西向东演化模型（Zhang, et al.,2015b）。在始新

世（50~44Ma）随着印度—欧亚大陆的碰撞，碰撞同时或者稍微滞后（10Ma）转递到了青

藏高原东北缘（Yin, et al.,2002; Dupont Nivet, et al.,2004; Dai, et al.,2006; Dupont-Nivet, et 

al.,2007; Clark, et al.,2010; Duvall, et al.,2011），此时的中祁连地块发生了顺时针 24°的旋转，

并且导致西宁盆地一起旋转但此时西宁盆地南边的贵德盆地没有随着一起顺时针旋转，从而

形成了西宁盆地由西向东发展扩张形成（Dupont Nivet, et al.,2004; Dupont-Nivet, et al.,2008a）。

44~40Ma 西宁盆地逐渐加深，沉积以盐湖沉积为主；40~25.5Ma 西宁盆地开始收缩和干旱是

盆地中以盐田和盐泥滩沉积为主。在中中新世南边贵德盆地顺时针旋转了 25.1±4.68°，但是

此时西宁盆地甚至兰州盆地、临夏盆地并没有随着一起旋转，因此导致了拉脊山的隆升。

（Yan, et al.,2006）。但是此模型也无法解释贵德盆地与西宁盆地西宁群沉积时，由贵德盆

地南缘向北一直到西宁盆地的南缘西宁群的沉积时的古流都是流向北。 
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第二章 研究区概况 

2.1 地理概况 

西宁是青海省政治、经济、文化、教育中心（图 2-1）。地理位置位于东径

101°33′45″~101°56′15″；北纬 36°25′05″~36°47′30″。兰新铁路经过西宁，黄河重要的支流湟

水河西起湟中县，向东流至甘肃省河口地区并且汇入黄河，从西至东贯穿过西宁市市区。  

 

图 2-1 研究区交通位置图 

西宁盆地地理上来讲位于青海省的东北部位，青藏高原与黄土高原的过渡地带，欧亚、

太平洋及西风带三向季风交汇部位；从地质上来讲位于青藏高原东北缘，区域地貌格局的形

成演化严格受控于北西~北西西向优势构造体；从气候上来讲位于青藏高原高寒区、东部季

风区、西北干旱区的三向季风交汇地带；从地貌上来讲位于我国地势区带的第一级阶梯和第

二级阶梯的过渡地带。该地区深处内陆，距海遥远，受海洋的影响微弱，现今主要为干旱—

半干旱大陆季风气候。海拔较高，气温上升慢；夏季凉爽不热，秋凉短暂，冬寒慢长。平均

海拔高度在 2250~ 3000m左右，年平均降雨量为 350~500mm，年平均气温为 5~6℃（图 2-2），

其雨季主要集中在6~9月，日照百分比为50%~60%，每年总的辐射量为5849~6138J/cm
2（Fang, 

et al.,2015）。 

2.2 地质概况 

西宁盆地位于青藏高原的东北缘，是陇西盆地的次级盆地，大地构造上属于中祁连山新

生代山间盆地。西宁盆地以北以中祁连山东延部分的大阪山为界，南以近东西向海拔约

4000m 的拉脊山为界，西以日月山为界与青海湖相隔，东部边界大致位于民和地区，该地区

为基岩出露区，向东与陇中盆地相隔（方小敏等,2007a）。西宁盆地总面积达到 6000km
2，

新生代地层最大埋深深度为 3650m（青海省地质矿产局,1985; 张克信等,2010）。根据前人

研究西宁盆地沉积了始新世—中中新世（52~17Ma）长的连续的河流—湖泊的沉积地层记录
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了青藏高原的隆升和全球气候的变化。 

 

图 2-2 宁盆地的最高及最低气温变化图（据青海省地图，2004） 

2.2.1 地层 

西宁盆地地层主要由基底地层和盖层地层组成。其基底地层为古元古界东岔沟组、中生

界侏罗系、白垩系地层组成；盖层为新生代沉积的西宁群和贵德群（图 2-3）。 

（一）基底 

古元古界东岔沟组：隶属于湟源群（Pt1H），广泛出露于湟源县娘娘山、宝库河、乐都

北山。其岩性为一套变质岩系，局部岩石发生混合岩化，主要由二云片岩、黑云斜长片岩、

斜长角闪片岩等组成，其地层属于古元古界湟源群。前人将古元古界湟源群其分为上、下两

个亚组。下亚组（Z1d1）：主要分布于拉脊山西段，岩石普遍受华里西期酸性岩浆岩体和晚

期岩脉作用而产生混合岩化作用并且形成混合岩，其厚度为 1247m；上亚组（Z1d2）：厚度

由东（东岔沟—克秦尔一带）至西（浪湾附近），地层厚度为 314m~575m，其中有大量闪长

岩脉或闪斜煌斑岩顺层或斜交层理侵入，围岩略显蚀变现象（青海省地质矿产局,1985）。

在湟源县东南响河侵入到东岔沟组的片麻状钾长花岗岩体中（ξγPt1）取锆石做 U-Pb 同位素

年龄值 2496Ma，所以将东岔沟组的地质时代归古元古代。 

侏罗纪地层：侏罗系以不整合接触关系覆盖在古元古界东岔沟组之上。其零星分布于小

峡背斜的东北侧，并围绕背斜核部岩体分布。侏罗系缺失上、下侏罗统，其地层岩性主要由

含煤碎屑岩组成，厚度为 1122m~1557m。中侏罗统地层划分为两个组：下部的窑街组和上

部的亨堂组。窑街组总体岩性为一套含煤岩系，下部以灰色、灰黑色砂岩—泥岩、页岩以及

油页岩为主，上部以棕红色、褐黄色及杂色为主的粉砂岩、泥岩和页岩。亨堂组岩性主要为

棕红色含砾砂岩、粉砂岩以及泥岩等。侏罗纪地层均系断陷盆地或山间盆地湖沼相沉积，早

中侏罗世气候总的比较湿润，适合植物生长，晚期气候比较干旱。 
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图 2-3  西宁盆地及周边地质图 

白垩纪地层：白垩系不整合覆盖中侏罗统、古元古界东岔沟组和花岗闪长岩之上。仅出

露有下白垩统，缺失上白垩统，厚 1213m~1376m。其地层岩性主要为一套桔红色、杂色、

灰绿色河湖相碎屑岩、泥页岩及蒸发岩。白垩系自下而上可分为下统河口群、上统民和组，

两组之间为角度不整合接触关系。白垩系下统河口群的下部为杂色砾岩、泥岩和页岩；上部

为棕红色—红棕色砂岩。白垩系上统民和组为棕红色—砖红色泥岩、钙芒硝组成。其沉积环

境为干燥气候条件河流—湖泊相沉积环境。 

（二） 盖层 

西宁盆地内发育有连续的、厚的新生代沉积地层，盆地内新生代地层沉积厚度超过

2000m（昝金波等,2014）。新生代地层由古近系西宁群和新近系贵德群组成：古近纪西宁群

从下至上为祁家川组（古新世）、红沟组（始新世）、马哈拉沟组（渐新世）；新近系贵德群

从下至上为谢家组（早中新世）、车头沟组（中中新世）、咸水河组（中—晚中新世）（表 2-1）

（Dai, et al.,2006）。西宁群岩性主要是由一系列棕红色—浅红色的湖相沉积组成，其沉积

物粒度逐渐变细，其上部可见厚层石膏；贵德群岩性主要是由浅褐色的河流相沉积，其沉积

物粒度逐渐变粗。 

古近纪西宁群是以泥岩、石膏为主体沉积，沉积物颜色以红色为主，碎屑岩成熟度较高，

发育水平层理、递变层理，含碳质和大量的石膏沉积，沉积物具三个相对粗—细—粗的旋回

构成，其沉积环境属咸水滨湖相—咸水湖泊相沉积碎屑岩—膏盐建造。新近纪贵德群是以碎

屑岩沉积为主，沉积物为杂色，碎屑岩成熟度高，有丰富的脊椎动物、介形虫、孢粉化石，

水平层理、递变层理、波状层理比较发育，反映了沉积环境为咸水滨湖相—半咸水或淡水滨

湖相沉积。西宁群与贵德群沉积时的沉积中心发生了明显改变，西宁群祁家川组、红沟组和

马哈拉沟组的沉降中心的长轴都是以高角度与盆地两者山脉相交，但是贵德群的沉降中心的

长轴是大致平行于南边两者边缘（青海省地质矿产局,1985）。西宁盆地新生代地层由南向

北逐渐变薄，由于受印度-欧亚碰撞向北挤压的影响，新生代地层与下伏的基底地层为不整
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合接触关系，与上覆第四系黄土为不整合接触关系。 

表 2-1 西宁盆地新生代地层表（据（Dai, et al.,2006）） 

地层划分 年代/Ma 厚度/m 岩性描述 

 

 

贵

德

群 

咸水河组 18~<15 
>34 上部为浅灰黄色钙质泥岩夹灰绿色、灰白色泥灰岩； 

22~70 下部为灰黄色钙质泥岩夹灰白色砂岩、粉砂质泥岩； 

车头沟组 23~18 

77~163 上部为棕黄色钙质泥岩夹灰白色石膏质砂岩； 

3~82 
下部为红棕色钙质泥岩、粉砂质泥岩夹泥质粉砂岩、砾

岩、砂砾岩； 

谢家组 30~23 

55~78 上部为红棕色钙质泥岩、粉砂质泥岩夹砂砾岩； 

23~200 
下部为红棕色粉砂质泥岩夹石膏质泥岩和砂砾岩，内部

偶见青灰色泥岩团块、石膏小晶粒，发育次生石膏岩脉； 

 

 

 

西

宁

群 

马哈拉沟 41.5~30 

146~253 上部为红色砂质泥岩夹薄层石膏； 

38~127 中部为红色泥质膏岩夹灰绿色石膏质泥岩； 

61~142 
下部为大套灰绿、黄绿色花瓣状或团块状泥质膏盐夹棕

红色、灰绿色泥岩、石膏质泥岩； 

红沟组 50~41.5 

1~29 
上部为棕红、砖红和紫红色粉砂质泥岩夹灰绿色条带状

泥质石膏和泥灰岩； 

50~131 中部为棕红色粉砂质泥岩夹绿色膏质泥岩； 

30~207 下部为红色砂岩夹灰绿色泥质石膏岩； 

祁家川组 52.5~50 

23~107 上部为泥岩夹含石膏砂岩，基底为杂色泥岩； 

24~48 中部为泥岩夹含石膏砂岩； 

8~60 下部为杂色泥岩夹膏质砂岩，基底是含石膏砂砾岩。 

2.2.2 主要断裂 

西宁盆地主要断裂主要有南缘的拉脊山断裂带、北缘达坂山断裂带和西缘热水—日月山

断裂，其盆地深部构造由基底褶皱和基底断裂组成（图 2-3）。 

（一）拉脊山断裂带 

拉脊山断裂带由北缘断裂和南缘断裂两条近于平卧的“S”形向 NE 凸出的弧形挤压逆冲

断裂带组成，这两条断裂的长分别是 230km 和 220km，宽 10~30km。断裂呈 NW—NWW

向延展，中部近东西向，向东走向变为近南北向，成为新生代西宁—民和盆地和循化—化隆

盆地的边界。拉鸡山断裂带呈背向扇状形态展布，其北侧向北逆冲，南侧向南逆冲，拉脊山

断裂位于祁连山褶皱带内，是一条形成于早古生代加里东期的古老断裂带，形成以来经历了

多期强烈的构造活动，一条反映多阶段构造抬升的构造窗（王二七等,2000; Song, et al.,2013a）。 

拉脊山断裂带内的各地层单元之间多以断裂接触，其岩性主要由一套中—上寒武统、奥

陶系和早志留世的超基性、中基性火山岩以及海相沉积岩组成（王二七等,2000）。由于这

套岩石被夹持在中祁连山元古界的结晶地块中，因此有学者认为拉脊山代表了早古生代的大

陆裂谷（冯益民等,1996）。王二七等（2000）认为西宁盆地的形成与拉脊山的逆冲断作用

有明显的成因关系，沿着拉脊山断裂带两侧的南主边界断层和北主边界断层，其古生界岩石

分别推覆到循化盆地和西宁盆地的新生代河流相红层之上，表明拉脊山在新生代强烈的构造

抬升作用（王二七等,2000）。拉脊山的磷灰石裂变径迹研究表明拉脊山的起始剥露时限为

晚白垩世，一共经历了两个快速剥露的阶段：始新世（50~40Ma）和渐新世（~25Ma）（Lease, 

et al.,2011; 张远泽等,2013; WANG, et al.,2015）。Liu（2013）通过拉脊山南侧循化盆地新生
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界碎屑锆石年龄和沉积物物源的分析，表明拉脊山在 16 Ma隆起并且成山（Liu, et al.,2013）。

方小敏等（2007）通过西宁盆地和贵德盆地新生代地层高精度磁性地层学研究证明拉脊山在

8Ma 以前是不存在的，其强烈隆起成山时限为~8Ma（方小敏等,2007a），袁道阳等（2005）

通过详细航卫片解译与野外考察表明拉脊山新构造最新的活动时间晚更新世晚期，仅仅局部

为全新世早期（袁道阳等,2005）。 

（二）达坂山断裂带 

达坂山为西宁盆地北侧边界，其主要为左旋走滑性质的断裂带，走向为北西西，长度约

200km，宽约 50km，是湟水与大通河的分水岭。其大地构造属性为北祁连板块内的北祁连

缝合带和中祁连岛弧隆起带分界。据大地电磁测深资料，达坂山深部产状有较陡有转向较缓

的趋势，该断裂带为一条磁重力梯度带，沿带北侧分布有蛇绿岩、蛇绿混杂岩（体）及大量

的基性、超基性岩，断裂南侧为中祁连陆块，是一条规模大、深度达到莫霍面的岩石圈断裂

或超岩石圈断裂，是晚奥陶世岩浆活动的通道，形成于于加里东期并强烈活动，在以后各期

构造活动中均有复活，具长期性和继承性两大特点。达坂山南缘断裂在早古生代表现为典型

的右行韧性走滑性质（戚学祥等,2004），该断裂带内发育的早古生代蛇绿岩套，属于早古

生代北祁连山造山带的组成部分（Song, et al.,2013b）。 

（三）日月—山断裂带 

热水—日月山断裂分割了西宁盆地和青海湖，位于西宁盆地西边，其线性特征明显、新

活动性强，其走向为 NNW 向右旋走滑性质的断裂带。热水—日月山断裂带自北向南通过大

通河北热麦尔曲、大通山、日月山东侧到日月山垭口后进入贵德盆地，断裂带总体走向为

N35°W，全长约 183 公里，断裂带主体部分由 4 条不连续的次级断裂呈右阶羽列形成。该

断裂晚新生代以来构造活动强烈，控制了西宁盆地和青海湖盆地等多个新生代盆地边界及对

冲山（袁道阳等,2003b）。 

2.2.3 岩浆岩 

西宁盆地侵入岩主要受到区域大断裂的控制，其主要分于北部的达坂山断裂带、南边的

拉脊山断裂、西边的日月山断裂以及乐都北部地区。主要由元古代（阿森特期）侵入岩、加

里东期侵入岩、华力西期侵入岩、印支期侵入岩组成。
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第三章 晚新生代地层特征及化石 

在查明西宁盆地互助地区的晚中新世河湖相地层分布情况的基础上，本项目选择出露良

好、地层沉积连续、接触关系清楚的 3 条剖面进行工作（图 3-1），综合运用沉积学、层序

地层学、生物地层学、沉积相组合等方法和手段，建立西宁盆地互助地区的晚中新世河湖相

地层的沉积序列。 

 

图 2-3 西宁盆地区域地质及剖面位置图(据 Dai et al., 2006修改) 

1-第四纪；2-临夏群；3-贵德群；4-马哈拉沟组；5-洪沟组；6-祁家川组；7-始新世；8-前寒武-中生代；9-

花岗岩；10-花岗闪长岩；11-走滑断层；12-逆断层；13-剖面位置图 

3.1 蒋家沟剖面 

3.1.1 剖面特征 

家沟剖面位于青海互助县蒋家沟，坐标:N36°41′11.467″，E102°3′56.180″，海拔 2662m。

全剖面厚 110m（图 3-2），剖面岩性由上至下描述如下： 

 

1.  0~21m 土黄色黄土 21m 

2.  21~ 47m 棕黄色、棕红色块状粉砂质泥岩 26m  
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3.  47~ 51m 灰黄色的砂砾岩 4m 

4.  51~ 61m 土黄色致密坚硬泥岩 10m 

5.  61~ 71m 灰黄色的砂砾岩 10m 

6.  71~ 110m 棕黄色、土黄色致密坚硬泥岩 39m 

3.1.2 蒋家沟化石特征 

在剖面第 4 层土黄色的泥岩之中发现化石，大致可分为 3 个化石点，野外自南东向北西

依次编号为 2013HJJG1～2013HJJG3，其中 2013HJJG1 采集 3 块化石，为动物颌骨、骨板和

骨骼碎片化石；2013HJJG2 采集 2 块化石，为 1 颗牙齿化石和动物骨棒化石，骨棒被压扁破

碎；2013HJJG3 采集 10 块化石，有牙齿、下颌骨、牙排、关节和骨骼碎片等，其中下颌骨

化石保存完整，上面牙齿保存完好。此外，各化石点见大量骨骼碎片。室内在中国科学院古

脊椎与古人类研究所对这批化石进行了修复，发现这批化石中的牙齿及牙床化石保存完好，

可见齿冠处珐琅质的釉质光泽（图 3-3、图 3-4）。依据牙齿，鉴定出这些化石中编号为

2013HJJG1-1、2013HJJG3-1 为副板齿犀（Parelasmotherium sp.）（图 3-3），编号为 2013HJJG3-2、

2013HJJG3-3、2013HJJG3-4、2013HJJG3-7 为东乡三趾马（Hipparion dongxiangense）（图

3-4）。 

蒋家沟发现的 3 处化石点，基本位于同一水平面，前后不超过 10m，上下不超过 5m，

认为是同一化石群产物。化石保存的土黄色泥岩，厚约 10m，沉积物细粒，致密坚硬。化石

层上部和下部为灰黄色的砂砾岩层，上部厚约 4m，下部厚约 10m，化石出露于这两层之间。

本次发现的化石除牙齿化石、小关节轴化石保留完整形态外，其余骨骼化石均比较破碎，原

本为棒状的肢骨被压为椭圆状，野外发掘时一接触即碎。目前发现的化石分布于 30m
2 范围

内，虽未见完整的头骨和形态完整的骨架化石，但动物不同部位的骨骼都有保存，因而，这

批化石为原地埋藏，未经过二次搬运。 

 

图 3-2  蒋家沟剖面及化石位置 
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图 3-3  西宁盆地副板齿犀牙齿化石 

 

图 3-4 西宁盆地东乡三趾马牙齿化石 

3.2 班彦剖面 

3.2.1 剖面特征 

班彦剖面位于青海互助县班彦村沙沟，地理坐标为：N36°41′17.0″，E102°6′2.0″，海拔

2645m。班彦剖面厚 46m，其岩性为一套桔黄色—橘红色泥岩，夹少量薄层含砾粗砂岩，含

石膏，水平层理发育，可见垂直的张节理。地层固结程度较低，易风化。为了能够精确测定

含化石层的地质年代，对该剖面高密度采集 235 个样品，采样间距为 20cm。实测剖面见（图

3-5）。剖面岩性由上至下如下： 

上覆地层：上中新统砾岩。砾石以硅质为主，形状以次圆为主，磨圆度较好，固结较差，分选性差。 

··················整合···················· 

1 0~10.6m  棕黄色、土黄色厚层泥岩，致密块状，层理不甚发育，夹砂 10.6m 
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砾岩薄层 

2 10.6~12.6m 灰色砾岩，砾石以石英岩、硅质岩为主，其次为灰岩，砾径

在2~5cm，磨圆一般，次圆—次棱角状 

2m  

3 12.6~15.6m 棕黄色、土黄色中厚层泥岩夹灰白色薄层钙质泥岩。后者岩

石固结程度高，硬度大，层理发育 

3m 

4 15.6~ 46m 棕黄色、土黄色厚层状泥岩，层理清晰，单层厚度大于2m，

岩石胶结不甚好，易风化，中间夹砾石层，在地层底部产出

丰富的哺乳动物化石 

28.4m 

 

图 3-5  班彦剖面及化石位置 

1-黄土；2-泥岩；3-砂砾岩；4-化石 

3.2.2 班彦剖面化石特征 

在第4层棕黄色、土黄色厚层状泥岩之中发现化石，其上局部夹有砾石层。泥岩中可见

动物头骨、颌骨、小关节、骨板和骨骼碎片化石。2具动物头骨被泥岩包裹，保存比较完整；

1只下部为泥岩，上部为砾石，保存完整的下颌骨，上面牙齿保存完好；粗的动物骨棒被压

扁、压破，个别保存完好的骨棒空腔中可见结晶的方解石；小关节化石保存比较完好，关节

结构清晰可见。此处化石分布于数十平米内，泥岩中多见乳白色的骨骼化石碎片。室内在中

国科学院古脊椎与古人类研究所对头骨化石和牙齿化石进行了修复，发现头骨保存完好，上

面牙齿保存齐全，齿冠处珐琅质的釉质光泽明显。依据牙齿，鉴定出头骨化石为大唇犀

（Chilotherium sp.）（图3-6a），牙齿化石有东乡三趾马（Hipparion dongxiangense）（图3-6b）、

皇冠鹿（Stephanocemas sp.）（图3-6c）和库班猪（Kubanochoerus sp.）（图3-6d）（化石均

由中国科学院古脊椎与古人类研究所王元副研究员、金昌柱研究员鉴定，2017）。 

班彦村沙沟发现的化石点，基本位于同一水平面，分布于数十平方米内，上下不超过5m，

应为同一化石群产物。化石保存在土黄色泥岩中，沉积物细粒，致密坚硬。化石层下部为灰

黄色的砂砾岩层，上部局部夹有砂砾石层。本次发现的头骨、牙齿、小关节化石保留完整形

态外，其余骨骼化石均比较破碎，原本为棒状的肢骨被压为椭圆状，野外发掘时一接触即碎。

大唇犀、三趾马等化石埋藏于棕黄色、土黄色厚层状泥岩中，以破碎的骨片居多，与华北地
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区发现于红黏土中的三趾马动物群明显不同，显示为流水环境。 

3.3 红崖子剖面 

由于班彦剖面地层出露较少，在古地磁研究中存在不确定性，因此为了更好的控制班彦

剖面的年龄，在野外调查中，沿同一套地层范围进行平移，在相距约 3km 的红崖子乡附近

发现并且选取了一条出露良好、厚度达 250m 的平行剖面。 

 

图 3-6  西宁盆地班彦剖面发现的牙齿化石 

（a）-大唇犀；（b）-东乡三趾马；（c）-皇冠鹿；（d）-库班猪 

红崖子剖面上部被黄土覆盖，两者为不整合接触关系，剖面未见底。红崖子剖面厚度达

250m，地层产状基本水平，其岩性为一套桔红色、紫红色泥岩夹灰绿色泥岩，其上部夹厚

层砾岩（图 3-7）。砾石层未采样，由于覆盖和河流切割等因素在采集样品过程中对剖面进

行了两次平移，共采集 164 个样品。红崖子剖面岩性描述如下： 

 

上覆地层：第四纪黄土 

………….…………不整合………………………. 

1 0~8.68 为一套桔黄—土黄色含细砂质泥岩，岩石固结程度较低，较

松软、易风化 

8.68m 

2 8.68~13.89 桔黄色粉砂岩质砾岩。砾石占55%~70%，砾石成分以硅质

岩、石英岩为主，砾石砾径一般在2cm~5cm，大的粒径可达

8cm~15cm，砾石分选性差。以次圆状为主，有少量次棱角

状和浑圆状，磨圆度中等。泥沙质胶结。本层未取样 

5.21m  

3 13.89~19.45 桔黄色—土黄色泥岩，岩石固结程度较低 5.56m 

4 19.45~21.95 灰色砂砾岩，砾石占60%~70%，砾石成分以硅质岩、石英

岩为主，砾石砾径一般在2cm~5cm，大的粒径可达

2.50m 
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8cm~10cm，砾石分选性较差。以次圆状为主，磨圆度中等。

泥沙质胶结，岩石较坚硬。本层未取样 

5 21.95~54.65 桔黄色—土黄色砂质泥岩。其下部为桔黄色砂质泥岩 32.7m 

6 54.65~58.35 灰黄色含砂砾岩：砾石以石英岩为主，形状以次圆为主，磨

圆度较好，砾径一般在3cm~5cm，大的粒径可达15cm~20cm，

分选性差。本层未取样。 

3.7m 

7 58.35~89.61 桔黄色粉砂质泥岩。层位上部：岩石固结较差，易风化成土

状；下部层位：发育水平层理，岩石固结较好，并且在空隙

及裂隙中偶见含无色透明的石膏晶体 

31.26m 

8 89.61~131.48 为灰绿色和灰黄色泥岩韵律互层，岩石较为坚硬，呈厚层层

状，水平层理发育，单层厚度为1.5m，夹薄层桔黄色泥岩，

单层厚度20cm~30cm，含无色透明的石膏晶体，大小约

1cm2cm 

41.87m 

9 131.48~186.83 桔黄色粉砂质泥岩。厚层层状，发育水平层理，岩石固结较

好 

55.35m 

10 186.83~215.93 桔黄色泥岩。厚层层状，夹薄层灰绿色钙质泥岩 29.1m 

11 215.93~221.22 灰黄色薄层细砂岩。夹薄层紫色泥岩 5.29m 

12 221.22~234.74 紫红色厚层泥岩，层位下部泥岩含粉砂质 13.52 

13 234.74~247.67 紫红色厚层粉砂质泥岩，发育水平层理 12.93m 

 

 

图 3-7 红崖子剖面 

3.4 西宁盆地三趾马、大唇犀等化石的发现 

西宁盆地位于青藏高原东北缘，与临夏盆地、兰州盆地、天水盆地和陇西盆地共同构成

宏观上的陇中盆地。对于陇中盆地的研究历史可以追溯到 19 纪末至 20 世纪初，奥地利的

von Loczy L（1877-1880 年）， 中国的谢家荣（1921 年） 和瑞典的 Anderson J（1924 年），

先后建立了贵德建造、第三纪红层和贵德系等一些地层单元。20 世纪 30 年代，中国学者

杨钟健和卞美年在陇中盆地的新生代地层中发现了大量哺乳动物化石，在此创建了甘肃建造

这一地层单元，并且自下而上划分为长川子系，咸水河系，观音寺系和五泉山系（杨钟健和

卞美年，1937）。自此，甘肃群一名被广泛应用，并且主要用来代表上第三系。随后，胡敏，

孟昭彝和王尚文，陆兆恰，甘肃区调队，玉门石油管理局和甘肃水文队等也对兰州盆地的第

三系进行了全面的调查和对比研究，建立了咸水河组等一系列地层单元。此时建立的咸水河
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系或者咸水河组，由于含哺乳动物化石，其大致时代相对准确，是我国新生代陆相地层中较

早建立的地层单元，因此在西北各省第三系研究工作中，起到了重要作用。从 20 世纪 80 年

代开始，在陇中盆地的各个次级盆地发现了大批哺乳动物化石，如西宁盆地的谢家动物群（李

传夔和邱铸鼎，1980），兰州盆地的张家坪动物群（Qiu，1989），以及临夏盆地从晚渐新世

到早更新世的哺乳动物化石（张行，2001； 邓涛，2002； 邱占祥等，2004）。这些化石的

发现为生物地层学在陇中盆地的开展奠定了良好的基础。此外，随着磁性地层学的发展，第

三纪红层的年代学研究已取得了一些重要结果。根据已有的年代标尺将陇中盆地各个次级盆

地的地层划分及其所含的哺乳动物群总结如图 3-8 所示。 

 

图 3-8  陇中盆地地层划分方案对比（张鹏等修改，2016） 

西宁盆地据 Dai et al（2006）修改，西宁盆地据李传夔（1981），兰州盆地据邱占祥等（1997）和颉光普（2004）

修改，临夏盆地据 Fang et al（2003）修改，陇西- 静宁盆地据 Guo et al（2002）和 Qiang et al（2011）修改 
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从对比图 3-8 中可见，陇中盆地的兰州盆地、临夏盆地在哺乳动物群发现方面要远远优

于西宁盆地，特别在晚中新世时段。临夏盆地发现有龙光动物群和三趾马动物群，兰州盆地

发现有刑家塆动物群。前人对西宁盆地地层的划分与对比、地层系统的建立等方面，取得了

许多进展。解放前，孙健初等进行过野外地质调查；上世纪 60 年代，青海省区调队将盆地

中新世沉积和上新世沉积分别命名为“西宁组”和“贵德组”；70 年代，青海石油普查队地层分

队在区域地质调查及微体古生物化石资料基础之上，分别将之改为“西宁群”和“贵德群”，代

表古近纪和新近纪（叶留生，1976a、1976b）。80 年代，黄有元等在此基础上，将古近纪地

层自下往上划分为祁家川组、洪沟组、马哈拉沟组，将新近纪地层从下往上划分为谢家组、

车头沟组。同一时期，中国科学院古脊椎与古人类研究所的李传夔等人在西宁盆地谢家组中

发现了中国第一个早中新世哺乳动物群—谢家动物群（李传夔等，1980、1981），之后又在

盆地不同地区的车头沟组中发现了 Megacricetodon sinensis 等，在咸水河组中发现了

Plesiodipus leei 等哺乳动物化石（邱铸鼎等，1981）。李传夔在对中国陆相新第三系的划分

中，以西宁盆地南部的谢家动物群为代表把早中新世命名为谢家期，横向对比于欧洲的

Agenian 期（李传夔等，1984；刘梦儒，1992），谢家剖面作为新近纪的层型剖面，受到大

家的重视。近年来，方小敏等依据岩性组合、沉积旋回、古地磁年代学和化石组合特征，从

下往上将西宁盆地新生代沉积地层划分为两套地层共 7 个组（方小敏，2007）。2013 年，张

克信等将西宁盆地的谢家组、车头沟组和咸水河组降为段，分别称之为下段、中段和上段。

陈传飞等在谢家剖面车头沟组底部发现了硅化木化石，为研究盆地早中新世植被气候演化特

征提供了材料（陈传飞等，2009）。西宁盆地在仅有渐新世谢家动物群研究报道。同为陇中

盆地的次级盆地，西宁盆地缺少晚中新世时段哺乳动物化石的发现，影响了这些同一类型盆

地的地层的划分与对比研究。 

本次研究，我们在西宁盆地互助县蒋家沟的河湖相地层中发现了东乡三趾马和副板齿犀

等化石，在此基础上，又在班彦剖面中发现了两具大唇犀头骨化石，东乡三趾马牙齿、皇冠

鹿和库班猪牙齿化石，实现了西宁盆地可鉴定到属种的大型哺乳动物化石的突破（化石由中

国科学院古脊椎与古人类研究所金昌柱研究员和王元副研究员鉴定），为地层的划分提供了

古生物学证据（韩建恩等，2015）。 

在西宁盆地发现有谢家动物群，担水路地方动物群和吊沟地方哺乳动物群，时代分别为

渐新世、早中新世和中中新世。西宁盆地中与本次发现化石时代最接近的吊沟哺乳动物群主

要为维曼嵌齿象（Gomphotherium wimani）, G.connexus, Elasmofherini,犀科（Rhinocerotidae 

indet.）,青海皇冠鹿（Stephanocemas chinghaiensis）,青海跳鼠（Alloptox chinghaiensis）,李

氏鼢鼠（Plesiodipus leei）, Micromerys sp.,民和丘型利齿猪（Bunolistriodon minheensis）（李

传夔，1981）。本次发现的化石主要有大唇犀，东乡三趾马、皇冠鹿和库班猪，化石类型上

与吊沟动物群完全不同。 

前人对临夏盆地的哺乳动物化石研究比较深入，中新世主要有铲齿象动物群和三趾马动

物群，其中晚中新世的三趾马动物群产自柳树组，已知的种类包括啮齿类的原鼢鼠

（Prosiphneus sp.）、副竹鼠（Pararhizomys hipparionum）、甘肃豪猪（Hystrix gansuensis）, 

食肉类的短吻犬（Simocyon sp.）、中华副美洲獾（Parataxidea sinensis）、近狼獾（Pleisiogulo 

sp.）、原臭鼬（Promephitis sp.）、霍氏原臭鼬（P .hootoni）、大密齿獾（Melodon majori）、

中华貂（Sinictis sp.）、鼬鬣狗（Ictitherium sp.）、鬣形兽（Hyaenictitherium hyaenoides）、

翁氏鬣形兽（H .wongii）、变异副鬣狗（Adcrocuta variabilis）、巨鬣狗（Dinocrocuta gigantea）、

剑齿虎（Machairodus sp.）、巴氏剑齿虎（Machairodus palanderi）、野猫（Felis sp.）、后

猫（Metailurus sp.）、小后猫（M.minor）, 长鼻类的四棱齿象（Tetralophodon sp.）、保德

四棱齿象（T.exoletus）、奇蹄类的三趾马（Hipparion sp.）、东乡三趾马（H.dongxiangense）、

贾氏三趾马（H.chiai）、渭河三趾马（H.weihoense）、腔脊三趾马（H.coelophyes）、膜鼻
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三趾马（H.dermatorhinum）、和政无鼻角犀（Acerorhinus hezhengensis）、维氏大唇犀

（Chilotherium wimani）、伊朗犀（Iranotherium morgani ）、简单副板齿犀（Parelasmotherium 

simplym）、临夏副板齿犀（P.linxiaense）、林氏额鼻角犀（Dicerorhinus ringstromi）、钩

爪兽（Ancylotherium sp.）, 偶蹄类的斯氏弓颌猪（Chleuastochoerus stehlini ）、弱獠猪

（Microstonyx major）、叉角鹿（Dicrocerus sp.）、后麂（Metacervulus sp.）、新罗斯祖鹿

（Cervavitus novorossiae）、萨摩兽（Samotherium sp.）、舒氏河南兽（Honanotherium schlosseri）、

小齿古麟（Palaeotragus microdon）、羚羊（Gazella sp.）、步氏和政羊（Hezhengia bohlini）、

中新羚（Miotragocerus sp.）、中华羚（Sinotragus sp.）、原大羚（Protoryx sp.）、陕西旋角

羊（Shaanxispira sp.）等（邓涛等，2004；Deng et al，2004）。本次发现的化石主要有东乡

三趾马，大唇犀属，副板齿犀属，皇冠鹿属和库班猪属，化石类型上与临夏盆地的三趾马动

物群比较相似，通过化石对比可以确定该化石时代属于晚中新世。 

兰州盆地永登县邢家湾哺乳动物主要发现有变异缟鬣狗（Hyeana variabilis）、剑齿象

（Stegodon sp.）、哈氏大唇犀（Chilotherium haberei）、三趾马（Hipparion sp.）、斯氏弓

颌猪（Chleuastochoerus stehlini）、鹿（Cervidae indet.）（张行等，1993），前人从哺乳动

物化石和岩性分析认为，永登县邢家湾龙骨山地层属于晚中新世，西宁盆地班彦剖面发现的

化石属种中也有大唇犀、三趾马和鹿，这两个地点的动物群应该为同一时代的产物。 

目前为止，在西宁盆地班彦村及其附近，我们发现有东乡三趾马、大唇犀、副板齿犀、

皇冠鹿、库班猪以及两栖类的龟化石等，该化石组合可与临夏盆地柳树组的三趾马动物群对

比，通过化石对比，可确定班彦村地层属于晚中新统临夏组上部层位。 

3.5 化石形成时代 

蒋家沟剖面与班彦剖面直线距离不过 1km，地层岩性均为土黄色—桔黄色泥岩，两个剖

面上部均有一稳定的砾石层，这两个化石点的海拔高度也很相近，同时两个化石点均发现有

东乡三趾马化石，这两个化石点应为同一地层层位。临夏盆地副板齿犀和东乡三趾马主要出

现于晚中新世柳树组下部，距底部老沟组砂砾岩 5~10m 处位置。东乡三趾马的尺寸比中国

已知最小的三趾马种 H.parvum 还要小，其次尖和次尖沟构造在北美中中新世很常见，但是

在后期的三趾马之中很少见，其近祖性状表明它是代表了较早的年代；副板齿犀相比保德动

物群中的代表类型 Sinotherium 要更加原始，是目前所知向高冠齿方向发展的大型板齿犀的

最早代表（邓涛，2004a）。前人所研究该种化石大致所反映的古生物年龄为 13.07~7.78Ma

（Fang Xiaomin et al.,1997）。本次发现的化石可横向对比于相邻的临夏盆地柳树组下部动物

群，综合认为，西宁盆地副板齿犀和东乡三趾马的时代应属晚中新世早期。 

磁性地层学研究结果显示（图 3-9），班彦剖面共记录了 5 个正极性段（N1~N5）和 5

个负极性段（R1~R5），由于发现的哺乳动物化石时代属于晚中新世，所以将获得的古地磁

极性柱与标准极性柱晚中新世时期进行对比，长极性 N4 的变化特征与标准极性柱的 C4n.2n

相对应，其它正极性段（N1~N5）的间隔特征与 C3Br.1n~C4r.1n 事件也相符合，其正极性

分别对于应标准磁极性柱的 C3Br.1n、C3Br.2n、C4n.1n、C4n.2n、C4r.1n。班彦剖面顶部 N1

以 C3Br 的沉积速率计算，其顶部年龄约为 7.25Ma，底部 R5 以 C4n.1n 的沉积速率计算，

其底部年龄约为 8.4Ma，班彦剖面的年代范围为 1.15Ma。本次发现的化石出露于班彦剖面

底部的正负极性 N5 与 R5 之间，计算出哺乳动物生物化石层年代约为 8.3Ma。 

3.6 化石形成时环境 

地质历史时期，犀牛在地球上曾一度十分繁盛，是一类生命力极强的动物，而且种类之

间的形态和体型有很大的差别。早中新世，动物群中的远角犀类在犀科中占统治地位，指示
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寒冷潮湿的气候；中中新世是一个犀科动物繁盛和适应辐射强烈的重要阶段，反映出当时温

暖的气候环境；晚中新世初期，犀类出现了极端高冠和巨大体型的种类，以适应硬草为主的

温带稀树草原环境；晚中新世早期，出现的种属都是适应草原环境的类型；晚中新世晚期，

犀类以大唇犀属和无鼻角犀属占统治地位，属于典型的草原生活类型（Deng Tao，2015）。

西宁盆地谢家剖面车头沟组底部发现有钙质木化石，说明早中新世时期该地区树林茂密，环

境良好（Chen Chuanfei et al.，2007）。孢粉对古植被恢复、古气候重建具有重要作用，西

宁盆地晚中新世孢粉组合为栎粉-榆粉-禾本科花粉，表现出以阔叶林为主，针叶林为次，低

矮灌木林带相伴而生的古植被面貌，处于亚热带干旱气候环境（Deng Zhonglin et al.，2000）。

西宁盆地咸水河组孢粉组合显示明显的草原植被景观（Sun Xiuyu et al.，1984）。综上，本

次发现的化石形成时的古植被为森林-草原，古气候环境为干旱程度增加的亚热带干旱气候

环境。 

 

图 3-9 班彦剖面古地磁测量结果 

1-泥岩；2-砂砾岩；3-化石；4-正极性；5-负极性 

3.7 化石发现的意义 

大唇犀、三趾马、皇冠鹿和库班猪等化石在临夏盆地报道较多，在西宁盆地鲜有报道。

本项目在西宁盆地首次发现比较完整的大唇犀头骨化石，同时发现有东乡三趾马、副板齿犀、

皇冠鹿和库班猪等化石，填补了该盆地此类化石研究的空白，具有重要意义。首先为西宁盆

地晚新生代河湖相地层格架的建立，提供了可靠的古生物学依据，对盆地中新世地层的确立

起到时序标尺的作用；其次为西宁盆地古气候环境变化提供了大化石基础资料，对深入研究

青藏高原隆升、气候变化与环境效应具有重要意义；同时，哺乳动物化石的发现为青藏高原

东北缘盆地的时代厘定、地层划分、地层对比、环境演化等问题的解决，提供了新的资料。 
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第四章 西宁盆地晚中新世磁性地层学研究 

在研究区中没有火山岩夹层，不能对其地层年龄采用同位素测年方法测定其准确年龄。

因此在年代学方面的研究我们主要运用了古地磁的研究方法。由于红崖子剖面是为了控制班

彦剖面，为了确保古地磁以及古生物化石年代的的准确性，红崖子剖面和班彦剖面采用不同

的取样间距采集样品。班彦剖面地层厚度为 46m，在其剖面发现了大量的古生物哺乳动物化

石，野外以 0.2m 为采样间距进行了高密度采样，总共采集古地磁样品 235 块；红崖子剖面

总的厚度为 250m，野外观测可以证实确定红崖子剖面上部的两套砾石沉积与班彦剖面上部

的砾石层横向上是对应的，因此红崖子剖面的采样间距大于班彦剖面的采样间距，其采样间

距为 1~2m，剖面产出的砾石层均未采集古地磁样品，总共采集样品 162 个。 

地球磁场具有周期性变化的特征，其变化周期范围可从千年尺度到百万年尺度，通过研

究地磁场的变化规律，就可以从记录各个时代磁性特征的岩石地层中推测其形成的时代。磁

性地层学是古地磁学与地层学交叉产生的一门边缘学科，其主要是利用岩石（或沉积物）中

记录地球磁场的极性变化、地球磁场的长期变化以及岩石磁性参数的变化特征，配合古生物

学和地层岩性等，为地层的划分、对比提供极为可靠的依据。 

4.1 磁性地层学基础 

4.1.1 地磁学的基本要素 

地球的磁场可以近似看做是一个放在地心的磁偶极子

产生的均匀磁化球体的磁场，一般采用直角坐标系表示地球

磁场的总强度 HT及其各个分量（图 4-1）。坐标系中 X 轴

沿本初子午线方向，Y 轴沿着纬线方向，Z 轴垂直 X 轴和 Y

轴的平面。X 向北的方向为正，Y 向东的方向为正，Z 向下

为正。HT所在的垂直平面 BOA 称为磁子午面。地理子午面

XOZ 与磁子午面 BOZ 之间的夹角 BOX 称为磁偏角（D） ，

其向东为正，向西为负。矢量 HT 的方向与水平面之间的夹

角 AOB 称为磁倾角（I），在北半球 HT 由地表指向下时 I

为正值，在南半球 HT 指向上时 I 为负值。磁偏角 D，磁倾

角 I，水平分量 H，垂直分量 Z，东向分量 Y，垂向分量 Z

及总强度 HT 统称为地磁要素（徐付玲，2011）。此外，在

古地磁学中还要经常用到一些有关地磁场的概念：地磁极、

磁极、虚地磁极、古地磁极。 

地磁极：计算吻合得最好的偶极子轴与地表的相交点，它们在南、北半球是对称的，分

别为南地磁极和北地磁极； 

磁极：地球表面上磁倾角为+90°与-90°的点分别为北磁极与南磁极，这两个磁极彼此不

严格对称； 

虚地磁极（VGP）：根据古地磁场的一个点读数计算出的相应地磁极的位置，其仅仅代

表一种瞬时位置，时间间隔不超过 10
3 年； 

古地磁极：根据古地磁场一定时间间隔的一组点计算出的平均地磁极性位置，时间间隔

约为 10
4
~10

5 年以上，这个极可视为平均虚地磁极（李国栋，1984；刘椿，1991）。 

 

图 3-1 地磁要素示意图 



22 

 

4.1.2 物质的磁性 

磁性是在物质中普遍存在的一种现象，从粒子到宇宙宏观天体都具有某种程度的磁性。

在磁场中放入无磁性物质会使物质产生磁性，这种现象我们称之为磁化；磁化率是表示物质

在外磁场中能被磁化的难易程度，计算方式为单位体积的磁化强度与外加磁场之比，物质磁

化率的值大小与颗粒、温度等因素的变化密切相关；剩磁矫顽磁力是使物质饱和等温剩磁达

到零时的磁场，可以简洁而有效的判断磁性矿物和磁性颗粒大小；铁磁性矿物的饱和磁化强

度与磁性矿物颗粒的形状和体积无关，但随着温度的变化而变化，它是磁矩的总和。自然界

中的物质按其磁性行为可以分为以下几类：  

抗磁性（逆磁性或反磁性）是指物体受到外加磁场作用时所产生的与外加磁场方向相反

的磁化强度，其磁化率值为负，磁化曲线是线性的。这种物质的磁化率属于自有属性，与外

加磁场无关，当外加磁场取消时，感应磁性也随之消失。典型的抗磁性物质有方解石、长石、

石英、岩盐等。 

顺磁性是在物质外加磁场作用下产生与其方向相同的磁化强度，一旦撤去外加磁场这个

磁化强度也立即随之消失，这种物质磁化率大于 0，但数值很小，只显示微弱磁性，常见的

顺磁性矿物有辉石、云母、菱铁矿及粘土矿物等。 

反铁磁性是指物质温度在临界温度以上时磁化率与温度关系近似于顺磁性物质，而当低

于临界温度时磁化率与温度成正比，在临界温度时磁化率最大，总体磁性为零。 

铁磁性是指物质在外加磁场下产生强大的磁化，当达到饱和磁化强度（MS），磁化强

度不再随磁场强度的增加，当退出外部磁场之后，物质磁化强度仍然有一些保留（即剩余磁

化强度）。铁磁材料的磁化率是正值，磁化率曲线呈现出复杂的磁滞回线。 

亚铁磁性物质的宏观磁性与铁磁性物质相同，只是磁化率较小，内部磁结构为未被抵消

的反铁磁性结构，业内称之为铁的氧化物。 

4.1.3 常见载磁矿物的磁学特征 

在地质历史时期，地球磁场并不是保持和顺磁性物质相似恒定不变的，而是随着时间发

生周期性变化，在一定的条件下，这些变化被岩石中的载磁矿物所记录。岩石中的磁性载体

几乎都是纯的氧化铁，虽然他们只是岩石的一小部分，但他决定了岩石的磁学性质，主要有

亚铁磁性矿物磁铁矿、磁赤铁矿及反铁磁性矿物赤铁矿和针铁矿等。磁铁矿是主要剩磁载体

之一，在绝大多数火成岩及许多变质岩和沉积岩中都存在，是一种常见的天然磁性矿物，居

里温度为 580℃，具有高磁化率值、高饱和剩磁、低矫顽力的亚铁磁性。赤铁矿在沉积岩中

作为天然剩磁的携带者具有重要意义，具有低磁化率值、低饱和剩磁、高矫顽力的特征，居

里温度为 680℃，以细粒状态出现时呈现出明显的红色。磁赤铁矿具有磁铁矿的反尖晶石结

构，化学成分与赤铁矿相同，在 300℃以上可转变成赤铁矿，其特点是在 300 度附近饱和磁

化强度、磁化率和剩磁均显著降低。针铁矿是稳定的铁的氧化物，受风化作用而形成，存在

于气候潮湿的土壤中，大多数针铁矿呈现出反铁磁性，颜色从黄褐色到红色，极少数具有微

弱的磁性，温度在 300~400℃时可脱水形成赤铁矿（宋友桂，2001；邓成龙等，2007）。 

4.1.4 岩石剩余磁化强度 

岩石生成时的地磁场及地质时期各种过程所保留下来的剩余磁性称之为天然剩余磁性

（NRM，natural remanent magnetization），它是各种类型剩磁的矢量综合，作为古地磁学的

主要研究对象，一般来说 NRM 剩磁强度不仅取决于磁化场的大小，而且受温度、时间、应

力、化学变化等影响，其成因较复杂，也有许多类型。根据剩磁获得的机理与过程，可分为

热剩磁、化学剩磁和沉积剩磁等（袁学成，1991）。 
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热剩磁（TRM，thermoremanent magnetization）：高温度（居里温度以上）的岩石在一

定的磁场冷却到一定温度时所获得的剩余磁化强度称为热剩余磁化强度，简称热剩磁，热剩

磁具有剩磁强度大、稳定性且在弱磁场中剩磁强度随外加磁场强度增大而增大等特征。 

化学剩磁（CRM，chemical remanent magnetization）：在某一确定的磁场中，当矿物在

低温（居里温度以下）中，矿物结晶化学反应过程中，铁磁性材料颗粒的大小、结构、成分

发生变化所引起的剩磁，即化学变化或相变过程中产生磁性矿物时在磁场中获得的剩磁，就

叫做化学剩磁，其特点是与热剩磁一样具有高稳定性，但剩磁强度相对而言较小，在弱磁场

中强度随外磁场强度增大而增大。 

沉积剩磁（DRM，depositional remanent magnetization）：也称之为碎屑剩磁，主要存在

于沉积岩中，是悬浮的磁性颗粒在介质中降落过程中，在当地的磁场作用下，磁性颗粒的磁

矩沿地磁场方向取向分布而保留在沉积物中的剩磁。连续的沉积具有均匀而连续的剩磁磁性，

可以用来研究地质历史时期连续变化的地磁场。 

粘滞剩磁（VRM，viscous remanent magnetization）：含有一定磁化强度的铁磁性物质，

对其持续作用以一个恒定的地磁场，其产生的剩磁强度大小与时间成正比关系，当磁场被移

除，剩余磁化强度就开始降低，把这种产生的磁化强度称之为粘滞剩磁，这种随时间自发磁

化和退磁的现象称之为磁粘滞性或磁后性。 

4.1.5 磁性地层学原理 

研究证实，许多岩石的剩磁方向与现代磁场方向是相反的，造成这一现象的原因可能是

地磁场的方向发生过周期性的反转，也可能是岩石本身在一定条件下出现自发反向的磁化现

象，但在自然界中这种自发反向的现象应该是很罕见的，更多的情况应该是在地质历史时期

地球磁场发生倒转所致，David（1904）和 Brunhes（1906）第一次从熔岩中发现了磁化方向

与现代地磁场方向相反的岩石，为地磁场反转理论提供了最早的研究资料。虽然在人类短暂

的历史上没有出现过地磁场的倒转，也无从观察这一现象，但是通过在野外检验岩石的磁性

可以证明全球地磁场发生过倒转这一事实：一，全球范围内各个地区同一时代的岩石具有相

同的磁极性；二，连续的地层序列记录的地磁极性连续倒转变化；三，研究与侵入岩烘烤接

触的围岩，以及研究熔岩及其下伏烘烤岩石，均发现火成岩和围岩具有相同的极性（朱岗昆，

2005）。 

由于地磁场的倒转具有全球同时性，因此同一时期的地层具有同一方向的磁极性，通过

精准测量具有磁极性序列变化的一套地层的绝对年龄，便可以得到具有时间意义的磁极性序

列，进而编制成标准的具有全球性的地磁极性年表（Global Polarity Time Scale，简称 GPTS）。

从上世纪 60 年代开始，美国地质调查局的 Cox、Dalrymple 等开始进行地磁极性表的制作，

在全世界范围内对火山岩进行了 K-Ar 年龄的测量和磁极性测量，他们用统计的方法较为精

确客观的制作了近 4.5Ma 以来的地磁极性年表。1970 年 Mankinen 和 Dalrymple 利用 K-Ar

测年对一些火山岩重新进行了年龄的测定，在 Cox 基础之上对该表进行了补充，制做出了

Mankinen5.0Ma 地磁极性年表。近年来随着 K-Ar 测年方法的精度不断提高，标准极性年表

也不断被修正，人们普遍使用的有Cande&Kent（1995）（Cande et al.，1995）和Lourens （2004）

（Lourens et al.，2004）等年表，本文所采用的标准地磁极性年表即是 Cande&Kent（1995）

版。磁性地层学就是通过测试地层剖面垂向上磁极性反转变化序列并将之与标准地磁极性年

表（GPTS）对比来获得地层的年龄范围（Opdyke et al.，1996；胡青华等，2006），因此，

通过测定某一套地层的原生剩余磁性特征，并与标准地磁极性年表进行对比，就可以得到该

套地层的形成年代。 

http://xueshu.baidu.com/s?wd=author%3A%28Opdyke%2C%20Neil%20D.%29%20&tn=SE_baiduxueshu_c1gjeupa&ie=utf-8&sc_f_para=sc_hilight%3Dperson&sc_ks_para=sc_uri%3D%2Csc_subt%3Dperson
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4.2 样品采集及加工过程 

古地磁研究中野外采集标本对测试结果有决定性作用，所以在野外采集古地磁样品时，

要严格按照规程操作。首先要去除剖面表层，清理出新鲜面，在每个采样位置上标记尺度；

随后在采样位置处修出水平台面，用罗盘采用自然方位定向法在水平台面上标出正北方向；

用铁铲取下样品，每个样品尺寸一般控制在 10×10×10cm 左右，以便能保证样品可以加工出

1~2 个平行样品。松散的粉末样采集时较为便捷，使用皮尺将地层标出刻度然后自上而下依

次采样，为了防止样品之间互相污染，每采一个样品前，必须清理铁铲等采样工具及采样处。

本论文中两条剖面采用不同的取样间距，班彦剖面厚度为 46m，为了保证古地磁测量结果以

及古生物化石年代的的准确性，以间距为 0.2m 进行了高密度采样，总共采取古地磁样品及

磁化率、粒度样品各 235 个（图 4-2）；红崖子剖面厚度为 250m，包括了整个班彦剖面，

从宏观上控制班彦剖面与标准极性年表进行对比，故以中密度采取古地磁样品及磁化率、粒

度样品，采样间距为 1~2m，部分砾石层未采样，总共采集样品 164 个（图 4-3）。 

 

样品的室内加工由人工切割完成，由于样品硬度较高，所以首先用切割机将样品形状大

致处理规则，接下来用手工锯将样品切割成 2.2cm 左右的立方体，之后用 60 目的磨砂纸将

立方体小心磨至 2×2×2cm 的标准立方体样品，每个样品根据实际情况加工出 1~2 个平行样

品，以供测试与备用（图 4-4）。除去经运输与加工过程中损坏的样品，本次共加工出 498

块样品，其中 370 块样品参与退磁实验。 

4.3 岩石磁学研究 

岩石磁学（Rock mganetism）是古地磁学、岩石学、物理学等其他学科相互组合形成的，

  

图 4-2 部分班彦剖面采样位置 图 4-3 部分红崖子剖面采样位置 
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研究岩石中的磁性特征和作用的一门基础科学学科。获得准确的古地磁数据要基于对岩石磁

学性质的深入认识之上，因为必要的岩石磁学研究不仅可以鉴别待测样品中的磁性矿物类型

和含量、粒度大小，通过它还可以预判沉积物磁性特征的稳定程度，进而针对不同的载磁矿

物选择合理的退磁步骤（Verosub et al.，1995；Özdemir et al.，1997；潘永信等，1998；朱

日祥，2003）。 

 

图 4-4 野外采样和样品定向示意图 

一般情况下岩石的磁性主要来自于岩石中的若干种铁磁性与亚铁磁性矿物，如磁铁矿、

赤铁矿、磁赤铁矿、钛铁矿和磁黄铁矿等，为了判断样品中特征剩磁的主要赋存矿物，会进

行 K-T 曲线、J-T 曲线、等温剩磁及其热退等岩石磁学方面的分析研究。K-T 曲线（磁化率

-温度曲线）是指具有不同磁性特征的矿物在温度升高或降低的过程中，其磁化率值会随着

温度的变化而发生不同的改变，比如当处于居里温度之上时，亚铁磁性矿物的磁性会突然转

变为顺磁性并在磁化率曲线中表现出来，从而可以通过曲线变化特征来判断磁性矿物的居里

温度和类型（孙知明等，2002；王喜生等，2003；施林峰等，2007）。J-T 曲线可直接测量

出磁性矿物的居里温度，利用定向强磁场（≥1000Oe）加高温对样品进行试验，可测得铁磁

性物质饱和时的居里温度点，如果铁磁性颗粒足够集中，可进行对岩石标本直接测量，否则

必须先提取出足够浓度的铁磁性物质（徐永等，2013）。相对于热磁化而言，物质温度不变

（多指常温）时被磁化叫做等温磁化，它的强度叫做感应磁化强度，磁场为零时的强度叫做

等温剩磁。不同类型的磁性矿物常温下在外加磁场中被磁化时会获得等温剩磁，并且矿物被

磁化的强度也会随外加磁场强度的增大而增加，当外加磁场强度增大到一定程度后，磁性矿

物的磁化强度会逐渐达到饱和状态，此时磁性矿物所获得的剩磁即为饱和等温剩磁。不同种

类的载磁矿物之间存在着饱和磁化强度值大小的差异，其饱和时所需的外加磁场强度值也不

尽相同，当磁性矿物获得饱和等温剩磁之后对其施加反向外磁场，强度依次增加直至某一值

时，剩磁全部被清洗，这时相对应的外加磁场值称为该矿物的剩磁矫顽力（Hrc），不同矿

物的剩磁矫顽力也是不同的，所以根据磁性矿物的以上特点，人们可以利用测量矿物获得等

温剩磁时的曲线特征以及反向退磁过程曲线，进而得到磁性矿物相应的矫顽力值和饱和磁化

强度，判定出矿物的种类（Dunlop，1972；裴军令，2008）。 

本文从所有样品中选取 6 块具有代表性样品进行饱和等温剩磁曲线（IRM）的岩石磁学

实验，整个测试过程在中国地质科学院地质力学研究所古地磁实验室完成，具体过程如下：

首先使用 IM-10-30 脉冲磁力仪对样品依次加 10、20、40、60、100、150、200、300、400、

500、600、700、800、900、1000、1400、1800、2200、2500mT 的场强，每次加完场强在

AGICO JR-6 旋转磁力仪上测量所得的 IRM；然后按反向顺序-10、-20、-40、-60、-100、-150mT

加场强并测量剩磁，获得部分样品的饱和等温剩磁曲线及反向场退磁曲线（图 4-5）。 
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图 4-5 部分样品归一化的等温剩磁曲线与反向场退磁曲线 

（H-直流场强度；M-剩磁强度；M2.5T-直流场为 2.5T 的剩磁强度） 

一般情况下大多数亚铁磁体的剩磁强度在 100mT 的磁场中即可达到饱和，低矫顽力的

铁磁性矿物磁铁矿与磁赤铁矿在 300mT 左右的磁场中可以达到饱和状态，且剩磁矫顽力在

（0.56~2.39）×10
3
A/m 和（23.89~31，85）×10

3
A/m 之间；而高矫顽力的赤铁矿和针铁矿的

饱和磁场分别为 1.5~5.0T 和 5.0T 以上，剩磁矫顽力为 605×103A/m（Thompson et al.，1986）。 

从图 4-5 中的等温剩磁曲线特征可知，在 300mT 左右时所有测试样品的 IRM 迅速上升

至 70%~78%之间，在 500mT 时已接近饱和，且加反向磁场在-40~-60mT 磁化强度降为 0，

说明载磁矿物以低矫顽力的磁铁矿为主（朱日祥等，1994；张卫国等，1995；秦永鹏等，2012），

而高矫顽力的赤铁矿、针铁矿等含量较少。 

4.4 磁性地层学研究 

磁性地层学的核心研究内容就是对样品原生特征剩磁的测量，包括磁偏角和磁倾角的测

量，但是由于岩石或者沉积物的形成过程比较复杂，会在形成的过程中产生各种次生剩磁，

如长期放置地磁场中引起的粘滞剩磁或者某种原因引起的等温剩磁。所以我们要设法清除多

余的次生剩磁部分，以便准确获得岩石中的原生稳定剩磁。本文在研究过程中，对加工成型

的样品分别采用交变退磁（Creer，1959）和热退磁（Athavaler，1966）的测量方法来获得

其原生剩磁，退磁实验在南京大学内生金属矿床成矿机制研究国家重点实验室古地磁分实验

室完成，样品的退磁和测试均在磁屏蔽空间（<300nT）中进行。 
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4.4.1 交变退磁法 

交变退磁（AF Demagnetization）是一种较为常用的有效退磁方法，最早由荷兰人

Zijderveld 在 1958 年提出。其主要原理如下：如果将样品置于峰值为 HAF的交变磁场中，然

后逐渐将磁场正反向交替减至零，这样所有矫顽力小于 HAF的磁畴都被消退，样品中残留下

的剩余磁性由矫顽力大于 HAF的磁畴组成。如图 4-6 所示：初始磁场强度为 200Oe（20mT），

方向向上，令正弦磁场每半周减少 1Oe，则磁场峰值依次按-199Oe（-19.9mT），198Oe（19.8mT）

类推变化，当变化的磁场缓慢的降至零点时，总磁矩将彼此对消，结果所有低于 200Oe 的

磁性都被清洗干净。 

交变磁场退磁由于操作容易和速率快捷，经常受到人们的欢迎和优先采用，但是一般多

适用于钛磁铁矿为主要磁性矿物的岩石，并不宜用于含有赤铁矿或针铁矿等次生矿物的岩石，

因为其不能有效分离次生剩磁而获得特征剩磁。 

 

图 4-6 交变磁场退磁原理示意图（袁学诚，1991） 

对于装在塑料盒子中的粉末样品采用交变退磁手段来清洗次生剩磁，一共有 117 块样品

参与交变退磁。采用的退磁仪器为 Molspin 交变退磁仪，该仪器的最大交变场强度为 1000Oe

（0.1T），由于磁性矿物的矫顽力是呈正态对数分布，故按照交变退磁磁场的强度峰值 NRM、

5、10、15、20、25、30、35、40、50、60、80、100mT 的步骤逐步来完成退磁。剩磁测量

是在美国 2G 公司的 755R 型超导磁力仪上进行，其测量范围为 1.0×10
-12

~2.0×10
-4

Am
2，灵

敏度为 1.0×10
-12 

Am
2。图 4-7 为部分交变退磁样品的正交矢量投影图，从中可以看出交变退

磁大多只能将剩磁强度衰减到 NRM 的 25%左右，多数样品的剩磁是由两种磁性组分构成：

在 NRM~10mT 之间，剩磁强度衰减至 75%左右，矢量方向发生改变；在 10~40mT 时剩磁

强度衰减至 70%~40%左右，并且矢量方向稳定地趋向原点，据此推断第二部分矢量基本上

代表了样品的特征剩磁。 
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图 4-7 部分样品交变退磁正交矢量投影图 

4.4.2 热退磁法 

热退磁（Thermal Demagnetization）是将样品放置在电热炉中逐渐加热，然后在零磁场

中将其冷却，这时随着阻挡温度依次增加的各种颗粒的磁性将被清洗。其原理是在加热过程

中，所有封闭温度小于退磁温度 Tdemag 的矿物磁化方向都被随机化，即磁性都归为零（图

4-8）。 

热退磁曲线是由热退的剩磁强度与相应温度所组成的曲线，不同种类的磁性矿物具有不

同的热退磁曲线特征，从该曲线中可以大致判断出岩石的剩磁来源，分离出原生特征剩磁来。 
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图 4-8 热退磁原理示意图（袁学诚，1991） 

一般来说热退磁相比于交变退磁可以更为彻底的清除低矫顽力低阻挡温度的次生磁化，

这是因为原生特征剩磁与较高的阻挡温度及较强的矫顽力有关。 

在对所有样品进行系统测试之前先选取各个层位代表性样品 45 块作为先导样做密集退

磁步骤以了解不同样品的退磁特性（表 4-1），便于制定整体的退磁方案，热退磁用美国

ASC Scientific Inc 公司的 TD-48 热退磁炉来完成。根据先导样的测试结果来看，多数样品在

350~575℃出现稳定的退磁，少数样品直至 680℃才退磁完全，所以后续所有样品按步骤为

NRM、100、150、200、250、300、350、400、450、500、525、550、575、600、625、650、

680℃进行系统退磁，之后在美国 2G-755R 型超导磁力仪上进行剩磁测量，一般当样品的剩

磁强度不足天然剩磁强度（NRM）的 5%时，认定剩磁基本消除，完成测试过程。 

表 4-1 先导样品退磁步骤 

温度/℃ NRM 50 100 150 200 250 300 350 400 

加热时间/min 0 35 35 35 35 50 50 50 50 

冷却时间/min 0 30 30 30 30 30 30 50 50 

温度/℃ 450 500 525 550 575 600 625 650 680 

加热时间/min 50 50 50 50 50 50 50 50 50 

冷却时间/min 50 50 50 50 50 50 50 50 50 

系统热退磁表明，红崖子地区样品的天然剩磁强度介于 10
-3

~10
-2

A/m 之间，总体热退磁

效果良好，多数样品可以获得较为明显的特征剩磁，其表现出两种不同的磁性特征：一种是

单分量样品（图 4-7c、h），剩磁曲线从低温到高温没有明显变化，呈现出单一的剩磁方向。

另一种表现为双分量特征样品，低温分量大致在 300℃以下（如图 4-7a、d），低温分量应

该是现代地磁场形成的粘滞剩磁；高温分量高于 400℃（图 4-7b、e），表现为剩磁强度和

方向都有较明显变化，高温退磁矢量方向稳定地趋向原点，并且剩磁强度减至最小，代表了

特征剩磁方向。此外还有其他一些现象值得注意，如图 4-7g 所示部分样品退磁温度可达

670℃，说明含有高矫顽力磁性矿物赤铁矿，图 4-7f 所示样品在退磁中间出现了剩磁强度先

增大后逐渐减小的现象，可能是含有两种不同矢量方向的剩磁成分，当第一组剩磁强度被清

洗后，另一组剩磁的矢量强度会有所增加。 
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图 4-9 部分样品热退磁正交矢量投影图 

4.4.3 磁性地层学结果 

（1）测试数据分析 

在得到所有样品各个温度段的剩磁曲线后，选取 3~10 个稳定温度段的剩磁矢量点，利

用主成分分析方法进行拟合（Kirschvink，1980），计算样品的磁倾角（Declination）、磁

偏角（Inclination）（图 4-10 至图 4-11）。主成分分析法（Principal Component Analysis）由

Kirschvink 最早提出，是用最佳二乘法从正交投影图中较为散乱的投影点中拟合出最优直线
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以选取最佳的方向。一般有三种直线拟合方法：（1）强迫直线过原点；（2）将坐标原点作

为数据点之一；（3）不过原点，自由拟合，本文主要使用第一种方法来进行特征剩磁的拟

合。平均方向的可靠程度可通过测定球面上一个圆（置信圆）的半径 α 来确定，其圆心在平

均方向上，真方向为落在该圆内的特征概率水平（1-P），其顶角为 

α（1-P）=cos
-1

{1-(N-R)[(1/P)
1/(N-1)

-1]/R} 

其中，概率 P 一般取 0.05，因此置信圆半顶角 α95 可以用来衡量一组呈费谢尔分布的

方向平均值的可靠程度（张家振等，2009）。 

 

图 4-10班彦剖面的磁倾角及磁偏角 

为了保证数据的可靠性和精确性，按照以下原则对可信度不高的数据进行了剔除：（1）

退磁曲线较为杂乱不稳定、不能获得其有效特征剩磁的样品；（2）取得的特征剩磁的置信

圆半顶角 α95大于 5 的样品，部分样品放宽至大于 10。所有参与测试样品共 370 块，其中有

94 块样品不合格给予剔除，占总样品的 25%，并且剔除点较为分散地分布在各个阶段，所

以不影响剖面磁极序列建立的准确性。 

（2）磁极性序列建立 

磁性地层学的最终研究目的是为了建立地层的磁极性序列，并将之与标准古地磁极性年

代表对比。在对西宁盆地红崖子地区进行磁性地层学研究过程中，首先建立班彦剖面与红崖

子剖面的磁极性序列，并且二者同属一套地层，将二者的磁极性序列互相对应起来。其次，

班彦剖面本身厚度较小，采集较为密集是为了能够提高对其中的古生物化石年代推断的精确

度，如果直接将其与标准磁极性表进行对比可能会产生较大的误差，而同一区域的红崖子剖

面完全覆盖了班彦剖面的长度，其厚度远大于班彦剖面，能够在对比过程中对班彦剖面起到

较为宏观的控制作用，为磁性柱之间的对比提供参考。 

由特征剩磁获得两个剖面样品的磁倾角和磁偏角之后，通过 Pmcalc 软件计算得出虚拟

磁极的纬度（VGP），然后用剖面上所有样品的 VGP 作图，从而得到剖面的地磁极性倒转

序列，并将之与标准磁极性年表（Cande，1995）进行对比（图 4-12）。 
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图 4-11 红崖子剖面的磁倾角及磁偏角 

磁性地层学研究结果显示，红崖子剖面共记录了 12 个正极性段（N1~N12）和 13 个负

极性段（R0~R12），其长极性 N9 以及之后 N10、N11、N12 的变化特征明显与标准极性柱

的 C5n.2n、C5r.1n、C5r.2n、C5An.1n 相对应，而 N2、N3 的长度可以与 C3Br.1n、C3Br.2n

的长度很好的对应起来，接下来的 N4~N6 刚好对应标准极性柱的三个正极性 C4n.1n、C4n.2n、

C4r.1n。在剖面中部 100~150m 处记录有两个正极性段和两个负极性段的缺失，N7、N8 可

能代表 C4An 、C4Ar.1n、C4Ar.2n 或 C5n.1n，猜测是由于该处为含石膏泥岩，取样间隔较

大，而磁极性倒转又频繁所造成的。剩下一个正极性 N1 则对应 C3Bn。班彦剖面共记录了
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5 个正极性（N1~N5）段和 5 个负极性段（R1~R5），从两个剖面的磁性柱就可以看出，班

彦剖面受红崖子剖面控制较好（图 4-12），其磁极性序列与红崖子磁极性序列的中上部相对

应，并且 N1~N5 的间隔特征与 C3Bn~ C4n.2n 事件明显相符合，故而其中的正极性对应标准

磁极性柱的 C3Bn、C3Br.1n、C3Br.2n、C4n.1n、C4n.2n。 

 

图 4-12 红崖子剖面与班彦剖面磁性地层学结果 

红崖子剖面顶部 R0 参考相邻的 C3Bn 部分的沉积速率推算，可以得出剖面顶部的古地

磁年龄约为 6.92Ma，底部 R12 部分根据相邻 C5An.1n 部分的沉积速率推算，可以得出剖面

的底部年龄约为 12.15Ma，红崖子剖面的年代范围为 5.23Ma；如果班彦剖面顶部 N1 以 C3Bn

的沉积速率计算，其顶部年龄约为 7.05Ma，底部 R5 以 C4n.2n 的沉积速率计算，其底部年

龄约为 8.3Ma，班彦剖面的年代范围为 1.17Ma。 
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第五章 晚中新世沉积环境代用指标 

西宁盆地位于中国东部季风半湿润区、西北内陆干旱区和青藏高原高寒区的交汇部，是

气候变化复杂敏感地带，盆地内沉积了巨厚的新生代地层，记录了新生代以来青藏高原边缘

地带气候变化历史。在古地磁年代学研究基础之上，对盆地新生代地层展开环境气候方面的

研究，对于探索青藏高原东北缘晚新生代气候环境变化的规律与机制有着重要的意义，本项

目对红崖子剖面、班彦剖面开展了沉积环境代性指标粒度、磁化率、碳酸盐含量、C-O 同位

素等方面的研究。 

5.1 环境待用指标 

5.1.1 粒度 

沉积物的粒度是衡量沉积环境能量和沉积盆地能量的一种重要代用指标，与沉积环境的

关系非常密切，在古气候古环境研究中，沉积物的粒度指标发挥着重要的作用（王君波

等,2002; 雷国良等,2007; 安福元等,2012）。湖泊中心的沉积物粒度粗细的变化与进入湖泊

物源粗细及湖泊水动力环境对颗粒再分布作用两个因素有关。对于一般大型湖泊来讲，粒度

变化的影响程度远远不及湖水径流变化引起的粒度变化大。因此一般认为沉积物粒度的变化

主要取决于输入物源的粒度粗细变化，其变化特征大致反映了水流搬运能力的强弱。当气候

湿润时，降水较多，径流较大，河流携带搬运能力较强，进入湖泊的颗粒较粗；反之，气候

干旱时，降水较少，径流较小，河流携带搬运能力较弱，进入湖泊的颗粒较细。粒度的粗细

在一定程度上可以反映湖区降水的变化，因而具有干湿变化的指示意义（姜在兴,2010）。 

粒度测量方法主要包括沉降法、流水法、液体比重计法等（胡松青等,2002; 蒋明丽,2009），

目前主流采用激光粒度仪来完成测量（肖晨曦等,2006）。本次研究主要采用的是激光粒度

仪，采用的测试仪器是英国 Malvern 公司的 Mastersize2000 型激光粒度仪，该分析仪与传统

仪器相比，具有动态测量粒径范围宽、误差小、重复性好、自动化水平高、测试时间短等突

出优点（图 5-1）。该型号粒度仪的测量范围最小可以测量 0.02μm 的粒径，最大到 2000μm

粒径，在该测量区间一共可以测试得到 100 个粒级的百分含量的数据同时还可以精确到每一

个粒级的百分含量（刘秀明等,2007）。 

 

图 5-1 Mastersizer 2000 激光粒度分析仪 
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5.1.2 磁化率 

磁化率是表示在外磁场中物质被磁化难易程度的一种度量，是一个重要的磁性特征参数。

当物质在外磁场作用下时所产生的磁化强度 M 与外磁场强度 H 之间存在着比例关系，这种

关系可以用 K=M/H 来表示，其中 K 就是磁化率。矿物学家把磁化率分为体积磁化率（κ）

和质量磁化率（χ），二者之间的关系为质量磁化率等于体积磁化率除以密度，即 χ=κ/ρ。体

积磁化率无量纲，但为运算方便起见，给予单位 SI（κ），定义是数值 1，质量磁化率的单位

则是 m
3
/kg（杨小强等，2002；Nádor et al.，2003；刘艳蕊等，2014）。 

自上世界 80 年代刘东生和 Heller 发现黄土剖面的磁化率与深海沉积的氧同位素曲线可

以进行对比以来，磁化率就一直被人们用于古气候和环境变化反演的替代性指标（Heller，

1982； An Z.S.et al.，1991）。已有的研究表明，由于在成壤作用过程中碳酸盐的淋失及孔

隙率的减小而使得磁性矿物相对富集，以及生物化学作用而产生了大量的超顺磁颗粒，显示

出高磁化率值（Zhou et al.，1990；韩家楙等，1991；王喜生等，2006；李立立，2007）；此

外，反应成壤作用强度的独立指标 Rb/Rs 与磁化率也体现出良好的正相关性（Williams，1992；

刘秀铭等，2001；郭雪莲等，2012）。总之，磁化率值的变化可以受成壤作用、风力作用、

磁性矿物成分及含量、磁性颗粒大小等因素的影响，指示了磁化率作为古气候代用指标的可

靠性（刘秀铭，1989；李志文等，2008），目前磁化率可以反应 22Ma 左右的古气候环境变

化（Guo et al.，2002）。 

频率磁化率（χfd）对指示气候环境变化具有独特的意义（吴瑞金，1993），这是因为频

率磁化率可以用来鉴定超顺磁性的亚铁磁性矿物含量和粒度特征，而这些超细晶粒（如

0.03μm） 在未风化的母质中是极少见的，但它们是风化层、土壤或受较高温影响形成的沉

积物的磁化率的主要影响者（Oldfield，1991）。磁化率测量时超顺磁颗粒（SP）在 0.47Hz

的低频磁场中具有较高的磁化率，而在 4.7Hz 的高频磁场中可以使超顺磁颗粒和单磁畴颗粒

间的临界值变小，似单畴的超顺磁颗粒就显示单畴颗粒的特征而具有较低的磁化率值，这就

造成了高、低频磁场的磁化率差值，指示了超顺磁晶体的存在与否及其含量的大小（刘秀铭

等，1990）。 

本次磁化率测试仪器主要是英国 Bartington 仪器公司生产的 MS2B 型双频磁化率仪，该

型仪器可以在两个不同的频率下工作，因而可以进行频率磁化率测量，并且精度高。测试过

程中选择高灵敏的×0.1 档并选用质量磁化率测量，首先在电子天平称取经过干燥处理的样

品，将其用保鲜膜包装好放入仪器，然后对样品进行了低频（470Hz）磁化率（χlf）与高频

（4700Hz）磁化率（χhf）的测量，并计算了频率磁化率百分比 χfd=(χlf -χhf)/ χlf，进而得到了

剖面的高、低频磁化率曲线与频率磁化率曲线 

5.1.3 碳酸盐 

碳酸盐类矿物是湖泊水体的一类重要水化学成分，湖泊中的无机碳酸盐包括外源和内源

两部分，外源是指湖泊流域通过径流输入湖泊的碳酸盐，内源包括湖水无机化学沉淀产生的

碳酸盐和生物成因的碳酸盐。碳酸盐含量的变化受湖区气候变化和入湖水量变化的制约。当

蒸发量远远大于降水量，湖水中的 Ca
2+向过饱和状态发展，湖泊沉积物中碳酸盐含量增加；

而入湖水量增大时，湖水淡化，湖泊沉积物碳酸盐含量降低，所以湖泊沉积物碳酸盐含量的

高低分别代表了湖水量的增加和减少，而湖水量的变化则反映了气候的干湿变化（谭红兵等，

2003；王云飞，1993；卢演俦，1981）。 

本项目碳酸盐含量主要运用的是南通仪创实验仪器有限公司生产的 TSY–3 型碳酸盐含

量测定仪。该仪器有工艺先进、操作方便、测定速度快、数据准确可靠等优点，是较为先进

的岩石碳酸盐含量测定仪。该仪器测定原理根据反应式： 
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CaCO3+2HCl=CaCl2+H2O+CO2 

岩石中的碳酸盐与盐酸反应生成的二氧化碳气体压力由数字压力计测出。在相同条件下

采用标准碳酸钙与盐酸反应生成的二氧化碳气体压力作为标准值，以此换算出岩石碳酸盐含

量，即： 

C=C1M1P/MP1 

式中：C—岩石碳酸盐含量（%）；C1—标准碳酸钙的含量（%）；M—岩样的质量（mg）；M1—

标准碳酸钙的质量（mg）；P—岩样中碳酸盐产生的 CO2 气体压力（Pa）；P1—标准碳酸钙产

生的 CO2 气体的压力（Pa）。 

5.1.4 C、O 同位素 

湖泊和海洋沉积的碳氧稳定同位素是古气候环境的重要地质记录（吴珍汉等，2009）。

湖相碳酸盐沉积物中碳同位素比值的变化受湖水中溶解无机碳同位素组成以及溶解无机碳

（TDIC）与碳酸盐沉淀矿物之间分馏效应的控制（Le Guerroué et al，2006；王春连等，2013）。

湖水中溶解无机碳的 δ
13

C 值变化范围与碳的来源有关,而大气 CO2与溶解碳之间的分馏效应

则是温度的函数。据前人研究（Drummond et al，1995；Arenas et al，1997；Leng et al，2004），

碳同位素组成受温度变化影响较小，温度每上升 1℃，仅增加 0.035‰。在停滞的水体中，

当大气 CO2 与湖水中溶解碳之间的交换作用达到平衡时，三者的碳同位素组成分别为：大

气 CO2 约为–7‰～–8‰，湖水中的溶解碳约为 2‰，沉淀的碳酸盐矿物约为 4‰～5‰。如

果湖水中的溶解碳主要来源于有机质氧化解体产生的碳，那么水体中的溶解碳会大大降低

（极限值可达–25‰），从而会造成沉积的碳酸盐矿物的碳同位素组成偏轻。如果湖泊周缘有

河流淡水或地下水注入，也可造成水体中溶解碳的碳同位素组成偏轻（约–10‰），从而影响

沉积的碳酸盐矿物的碳同位素组成。除此之外，咸化环境会造成碳酸盐沉积物的碳同位素组

成偏重，可高达 13‰。氧同位素的变化在湖相沉积体系中反映了湖泊的水文平衡状态，即

蒸发量与注入量的变化，一般蒸发作用使湖水 δ
18

O 值增加，这是因为较轻的氧同位素分子

优先从湖水表面逸出造成湖水中沉淀的碳酸盐岩氧同位素变重；湖泊周缘三角洲或河流带来

的河水、地表水或地下水中均富含轻氧，会造成其氧同位素组成变轻。因此，在封闭的咸化

湖中，降雨量小于蒸发量会造成其氧同位素组成偏重，而在潮湿气候条件下的开放湖泊环境

中，降雨量远大于蒸发量，湖水的 δ
18

O 就接近大气降水的同位素组成。同时，温度也是影

响湖相碳酸盐岩氧同位素组成的重要因素，据平衡方程计算，温度每升高 1℃，其 δ
18

O 值

降低 0.24‰（Talbot et al，1990；Li H C et al，1997）。 

5.1.5 砾石组构 

砾石的组构特征能够反映砾石的搬运、沉积物种类、成分及性质，也可以反映沉积环境，

是沉积环境的一种指示标志。砾组分析是对砾石层中的砾石进行测量和统计分析，其基本内

容包括砾石粒度分析、砾态分析、砾向分析和砾性分析。根据砾石层的砾组测量和统计所得

的数据或图表，可以得出外营力形态与砾组特征的相关性和规律性。因此，对于分析沉积物

形成时的地质环境，砾组分析是一个非常有效的手段之一。 

5.2 红崖子剖面测试结果 

5.2.1 粒度结果 

粒度测试结果根据 Shepard（1954）的沉积岩分类方案（Shepard,1954），结果表明红

崖子剖面沉积物主要为黏土、粉砂质黏土和黏土质粉砂（图 3-2）。这与野外的观察结果一
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致。 

 

图 5-2 红崖子剖面沉积岩分类命名（底图据（Shepard,1954）） 

1-黏土；2-砂质黏土；3-粉砂质黏土；4 黏土质砂；5 黏土质粉砂；6-砂；7-粉砂质砂；8-砂质粉砂；9-粉砂 

本项目研究所采用的粒级划分标准为——粘土：0~3.9μm（8Φ），极细粉砂：3.9~8μm

（8~7Φ），细粉砂：8~16μm（7~6Φ），中粉砂：16~32μm（6~5Φ），粗粉砂：32~63μm（5~4Φ），

极细砂：63~125μm（4~3Φ），细砂：125~250μm（3~2Φ），中砂：250~500μm（2~1Φ），粗

砂：500~2000μm。各个粒径的相关系数见（表 5-1），由表可知红崖子剖面沉积物粒度细粉

砂（8~16μm；7~6Φ）和中粉砂（16~32μm；6~5Φ）的相关系数很大（>0.8）;细砂（125~250μm；

3~2Φ）、中砂（250~500μm；2~1Φ）和粗砂（500~2000μm）三者之间的相关系数也很大（>0.77）。

并且结合野外剖面观测，最终在本文研究中将粒度分级为：0~3.9μm（8Φ）、3.9~8μm（8~7Φ）、

8~32μm（7~4Φ）、32~63μm（5~4Φ）以及>63μm（4Φ）五个级别。 

表 5-1 红崖子剖面各粒径相关系数矩阵 

  <3.9 3.9~8 8~16 16~32  32~63  63~125  125~250  250~500  500~2000 

<3.9 1.00  
        

3.9~8 -0.51  1.00  
       

8~16 -0.95  0.54  1.00  
      

16~32  -0.84  0.03  0.80  1.00  
     

32~63  -0.62  -0.21  0.45  0.83  1.00  
    

63~125  -0.23  -0.24  0.02  0.26  0.67  1.00  
   

125~250  -0.13  -0.17  -0.07  0.00  0.19  0.50  1.00  
  

250~500  -0.14  -0.03  0.00  -0.04  -0.03  0.07  0.80  1.00  
 

500~2000 -0.13  -0.03  0.01  -0.04  -0.03  0.07  0.77  0.98  1.00  

 

粒度组成指的是不同粒径的颗粒在沉积物中所占的比例，它是搬运介质、物源条件、动

力条件与地形条件、沉积环境等因素综合作用的结果（成都地质学院陕北队,1978）。表征粒

度组成特征的参数一般有中值粒径（Md）、平均粒径（Mz）、分选系数（ϭ）、峰度（KG）、

偏度（SK1）等。其中中值粒径（Md）参数是指累积曲线上颗粒含量为 50%处对应的粒径，

有一半重量的颗粒大于它，另有一半小于它。中值粒径（Md）和平均粒径（Mz）表示粒度

分布的集中趋势；分选系数（ϭ）表示分选程度的参数，它表示颗粒大小的均匀程度；峰度
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（KG）峰度是用来衡量粒度频率曲线尖锐程度的，也就是度量粒度分布的中部与两尾端的

展形之比；偏度（SK1）判别粒度分布的不对称程度（姜在兴,2010）。沉积物其他粒度参数

平均粒径，标准偏差，偏度和峰度的计算按照福克和沃德 1957 年提出的粒度参数计算公式

进行计算（Folk, et al.,1957）。计算公式如下： 

平均粒径：

0.00023747 (C1-C2)
C 100%

M


 

 

分选系数：

84 16 95 5

4 6.6


   
 

 

峰度：

95 5

2.44 ( 75 25)
KG

 


  
 

偏度：
1

84 16 2 50 95 5 2 50

2 ( 84 16) 2 ( 95 5)
SK

       
 

     
 

公式中 Φ5、Φ16、Φ25、Φ50、Φ75、Φ84、Φ95 分别代表累计百分含量为 5%、16%、

25%、50%、75%、84%、95%的相应粒径的 Φ 值，Φ 根据 Φ=-log2d（d 为 mm）进行换算。 

沉积物粒度频率分布曲线可以反映出每个样品中粒径的分布特征以及沉积过程中的水

动力条件，测试结果可知红崖子剖面沉积物粒度分布范围在 0.15~880μm 之间（图 5-3）。由

其频率分布曲线可以看出整个红崖子剖面沉积物粒度偏度变化范围为-0.3~0.3，平均值为

0.07，都是属于负偏或近对称型分布，频率曲线形态呈现出不对称或近于对称分布，其曲线

峰值偏向细粒度一侧，粗粒一侧有一低的尾部，并且整个剖面的粒度频率曲线的峰值都集中

在 2~7μm，说明沉积物以细组分为主或粗细粒径的百分比含量互相对应地减少。整个红崖

子剖面粒度频率曲线主要以单峰为主，单峰正态分布形态表明主要受一种作用影响，粒度组

成高度集中于峰形中间的 3.9~63μm 的粉沙粒级区间内，峰形左端的粘土次之，峰态右端的

砂的含量低。 

通过粒度粒径以及中值粒径（Md）、平均粒径（Mz）、分选系数（ϭ）、峰度（KG）、偏

度（SK1）参数以及粒度频率曲线及粒度概率曲线图，本文将整个红崖子剖面从下至上、年

龄从老大新大致分为 6 个阶段（图 5-4）。依次为：Ⅰ阶段 250~193.5m（12.16~11.1Ma）、Ⅱ阶

段 193.5~125.2m（11.1~9.46Ma）、Ⅲ阶段 125.2~74.6m（9.46~8.25Ma）、Ⅳ阶段 74.6~60.4m

（8.25~7.91Ma）、Ⅴ阶段 60.4~33.5m（7.91~7.16Ma）、Ⅵ阶段 33.5~0m（7.16~6.92Ma）。各

个阶段粒度特征变化描述如下： 

Ⅰ阶段 250~193.5m（12.16~11.1Ma）：其岩性主要为黏土质粉砂（图 5-2。该阶段各个粒

度参数变化较大，粘土（0~3.9μm）和极细粉砂（3.9~8μm）含量是逐渐降低，细—中粉砂

（8~32μm）、粗粉砂（32~63μm）的含量和平均粒径逐渐增加。其偏度介于-0.32—0.34 之间，

平均值为-0.07，且向上逐渐减小（图 5-4），粒度频率曲线主要为负偏。其粒度频率曲线表

现出其峰值比较分散，不集中，其峰值主要集中在 2~11μm；其粒度概率曲线表明该阶段的

粒度主要呈现出两种不同的三阶段和四阶段分布形式，三阶段的滚动组分粒度粒径小于

5.5Φ，四阶段的滚动组分粒度粒径小于 1Φ，并且四阶段的跳跃搬运组分发育为两个粒度次

总体，两者之间的分选系数和中值有区别（图 5-3a）。以上该阶段沉积物粒度波动较大且湖

泊水位逐渐降低，表明湖泊处于波动状态。 
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图 5-3红崖子剖面粒度频率曲线及粒度概率图 
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Ⅱ阶段 193.5~125.2m（11.1~9.46Ma）：其岩性主要为黏土质粉砂。该阶段各个粒度参数

变化较大，粘土（0~3.9μm）含量是由下向上降低，极细粉砂（3.9~8μm）和细~中粉砂（8~32μm）

的含量由下向上增加，但是增加量小，粗粉砂（32~63μm）的含量和平均粒径基本保持不变。

其偏度介于-0.36—0.19 之间，平均值为-0.05，且向上逐渐减小，粒度频率曲线为负偏（图

3-4）；其粒度频率曲线表现出其峰值比较集中，其峰值主要集中在 2~7μm；其粒度概率曲线

表明该阶段的粒度主要呈现出两种不同的三阶段和四阶段分布形式，三阶段的滚动组分粒度

粒径小于 5.5Φ，四阶段的滚动组分粒度粒径小于 2Φ，并且四阶段的跳跃搬运组分发育为两

个粒度次总体，两者之间的分选系数和中值有区别（图 5-3b）。该阶段沉积物粒度波动较小，

其粒度分布比较集中（图 5-2），说明该阶段沉积物沉积时其湖泊的深度比Ⅰ阶段浅但是其沉

积环境相对更加稳定。 

Ⅲ阶段 125.2~74.6m（9.46~8.25Ma）：其岩性主要为粉砂质黏土和黏土质粉砂。该阶段

各个粒度参数变化较大，粘土（0~3.9μm）含量是由下向上增加且波动范围较大方差达到 16.52，

极细粉砂（3.9~8μm）和细~中粉砂（8~32μm）的含量由下向上减小，粗粉砂（32~63μm）

的含量和平均粒径由下向上减小。其偏度介于-0.24—0.21 之间，平均值为-0.2，且向上逐渐

减小，粒度频率曲线为负偏（图 5-4）；其粒度频率曲线表现出其峰值比较分散，不集中，

其峰值主要集中在 2~11μm；其粒度概率曲线表明该阶段的粒度主要呈现出两种不同的三阶

段；两种不同三阶段的滚动组分粒度粒径分别小于 7Φ 和小于 6Φ，两者跳跃搬运组分之间

的分选系数和中值有区别（图 5-3c），该阶段沉积物粒度波动较大，其粒度分布较分散（图

5-2），说明该阶段沉积物沉积时其湖泊的深度比Ⅱ阶段加深但是其沉积环境更加不稳定，波

动较大。 

Ⅳ阶段 74.6~60.4m（8.25~7.91Ma）：该阶段沉积物的各个粒度参数变化剧烈，其参数变

化程度是剖面中最为强烈的阶段之一（图 5-4），粒度频率曲线主要为负偏；粒度频率曲线

为负偏（图 5-4）；其粒度频率曲线表现出其峰值比较分散，不集中，其峰值主要集中在 2~15μm；

其粒度概率曲线表明该阶段的粒度主要呈现出两种不同的三阶段和四阶段分布形式，三阶段

的滚动组分粒度粒径小于 5.5Φ，四阶段的滚动组分粒度粒径小于 2Φ，并且四阶段的跳跃搬

运组分发育为两个粒度次总体，两者之间的分选系数和中值有区别（图 5-3d），粒度分散（图

5-2）。粒度测试结果表明说明该阶段沉积物沉积时沉积环境发生剧烈的变动。 

Ⅴ阶段 60.4~33.5m（7.91~7.16Ma）：其岩性主要为粉砂质黏土和黏土质粉砂。该阶段各个粒

度参数变化较大，粘土（0~3.9μm）含量是由下向上降低且波动范围较大，极细粉砂（3.9~8μm）

和细~中粉砂（8~32μm）的含量由下向上增加且波动幅度较大，粗粉砂（32~63μm）的含量

和平均粒径由下向上基本保持不变。其偏度变化较大，介于-0.18—0.16之间，平均值为-0.06，

粒度频率曲线为负偏（图 5-4）；其粒度频率曲线表现出其峰值比较集中，其峰值主要集中

在 3~8μm；其粒度概率曲线表明该阶段的粒度主要呈现单一的三阶段分布形式，三阶段的

滚动组分粒度粒径小于 5Φ（图 5-3e）。该阶段沉积物粒度波动较大，其粒度分布较分散（图

5-2），说明该阶段沉积物沉积时沉积环境不稳定，波动较大。 

Ⅵ阶段 33.5~0m（7.16~6.92Ma）：该阶段同Ⅳ阶段是剖面中沉积物的各个粒度参数变化

程度是剖面中最为强烈的阶段之一，粒度频率曲线为负偏（图 5-4）；其粒度频率曲线表现

出其峰值比较分散，不集中，呈现出两种不同的粒度分布峰值，其峰值分别为 2μm 和 7μm，

其它峰值在这之间变动；其粒度概率曲线表明该阶段的粒度主要呈现出两种不同的三阶段和

四阶段分布形式，三阶段的滚动组分粒度粒径小于 5Φ，四阶段的滚动组分粒度粒径小于 1.5Φ，

并且四阶段的跳跃搬运组分发育为两个粒度次总体，两者之间的分选系数和中值有区别（图

5-3f），其沉积物粒度分散（图 5-2）。粒度测试结果表明说明该阶段沉积物沉积时沉积环境

发生剧烈的变动。 
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图 5-4 红崖子粒度参数  
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5.2.2 磁化率结果 

由红崖子剖面低频磁化率、高频磁化率、频率磁化率以及质量磁化率，可以将剖面 6

个阶段（图 5-5）。剖面由下至上依次为：Ⅰ阶段 250~193.5m（12.16~11.1Ma）、Ⅱ阶段

193.5~125.2m（11.1~9.46Ma）、Ⅲ阶段 125.2~74.6m（9.46~8.25Ma）、Ⅳ阶段 74.6~60.4m

（8.25~7.91Ma）、Ⅴ阶段 60.4~33.5m（7.91~7.16Ma）、Ⅵ阶段 33.5~0m（7.16~6.92Ma）。各

个阶段磁化率变化描述如下： 

Ⅰ阶段 250~193.5m（12.16~11.1Ma）：该阶段沉积物高频磁化率、低频磁化率是由下向上

基本保持不变，频率磁化率和质量磁化率由下向上是降低的（图 5-5）。其低频磁化率变化

范 围 为 8.1~25.4×10
-8

m
3
/kg ，平 均值为 17.1×10

-8
m

3
/kg ； 高 频磁化 率 变 化范 围 为

8.1~23.6×10
-8

m
3
/kg，平均值为 16.6×10

-8
m

3
/kg；频率磁化率变化幅度较大，变化范围为

0~7.09%，平均值为 3.05%；质量磁化率的变化幅度相比频率磁化率较小，变化范围为-0.3~1.8，

平均值为 0.5。磁化率结果表明该阶段沉积物沉积时环境变化较大。 

 

图 5-5 红崖子剖面磁化率测试结果 

Ⅱ阶段 193.5~125.2m（11.1~9.46Ma）：该阶段沉积物高频磁化率、低频磁化率、频率磁
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化率和质量磁化率由下向上是降低的（图 5-5）。4 个磁化率参数指标变化幅度与Ⅰ阶段相比

都较小。其低频磁化率变化范围为 4.2~24.6×10
-8

m
3
/kg，平均值为 14.5×10

-8
m

3
/kg；高频磁化

率变化范围为 4.3~24.2×10
-8

m
3
/kg，平均值为 14.2×10

-8
m

3
/kg；频率磁化率变化范围为 0~7.95%，

平均值为 2%；质量磁化率变化范围为-0.4~1.5，平均值为 0.24。 

Ⅲ阶段 125.2~74.6m（9.46~8.25Ma）：该阶段沉积物高频磁化率、低频磁化率、频率磁

化率和质量磁化率由下向上是增加的（图 5-5）。4 个磁化率参数指标变化幅度与Ⅱ阶段相比

都大；其低频磁化率变化范围为 8~21×10
-8

m
3
/kg，平均值为 15.2×10

-8
m

3
/kg；高频磁化率变

化范围为 7.7~19.9×10
-8

m
3
/kg，平均值为 14.9×10

-8
m

3
/kg；频率磁化率变化范围为 0~7.32%，

平均值为 2.46%；质量磁化率变化范围为-0.5~1.5，平均值为 0.25。 

Ⅳ阶段 74.6~60.4m（8.25~7.91Ma）：该阶段沉积物高频磁化率、低频磁化率、频率磁化

率和质量磁化率变化程度是剖面中最为强烈的阶段之一（图 5-5）。该阶段磁化率参数总体

上相对于整个剖面处于值较大的位置。 

Ⅴ阶段 60.4~33.5m（7.91~7.16Ma）：该阶段沉积物高频磁化率、低频磁化率、频率磁化

率和质量磁化率由下向上是增加的（图 5-5）。4 个磁化率参数指标变化幅度与Ⅱ阶段相比都

大；其低频磁化率变化范围为 15.7~34.5×10
-8

m
3
/kg，平均值为 25.27×10

-8
m

3
/kg；高频磁化率

变化范围为 15.4~33.1×10
-8

m
3
/kg，平均值为 24.31×10

-8
m

3
/kg；频率磁化率变化范围为

1.91~7.12%，平均值为 4.04%；质量磁化率变化范围为-0.6~1.9，平均值为 0.96。该阶段磁

化率参数总体上相对于整个剖面处于值较大的位置。 

Ⅵ阶段 33.5~0m（7.16~6.92Ma）：该阶段沉积物高频磁化率、低频磁化率、频率磁化率

和质量磁化率变化程度同Ⅳ阶段是剖面中变化程度是剖面中最为强烈的阶段之一是剖面中

最为强烈的阶段之一（图 5-5）。该阶段磁化率参数总体上相对于整个剖面处于值较大的位

置。 

5.2.3 碳酸盐结果 

红崖子剖面碳酸盐测试数据采样的层位主要位于 0~178m，共采样 179 块，根据其碳酸

盐测试结果可以讲整个 178m 厚的剖面由下至上分为 4 个阶段： Ⅰ阶段 178~125.2m

（10.71~9.46Ma）、Ⅱ阶段 125.2~60.4m（9.46~7.91Ma）、Ⅲ阶段 60.4~33.5m（7.91~7.16Ma）、

Ⅳ阶段 33.5~0m（7.16~6.92Ma）（图 5-6）。各个阶段碳酸盐含量变化描述如下： 

Ⅰ阶段 178~125.2m（10.71~9.46Ma）：该阶段的碳酸盐含量波动较大，其变化范围为

4.4~77.28%，平均值为 31.48%。其含量由下至上呈现增加的趋势，在 9.7Ma 的时候存在整

个剖面碳酸盐含量的最高峰，碳酸盐含量达到 77.28%（图 5-6）。 

Ⅱ阶段 125.2~60.4m（9.46~7.91Ma）：该阶段的碳酸盐含量波动相比Ⅰ阶段较小，但是其

波动还是较大，其变化范围为 2.16~59.81%，平均值为 19.94%。碳酸盐含量呈现降低的趋势

（图 5-6）。 

Ⅲ阶段 60.4~33.5m（7.91~7.16Ma）：该阶段的碳酸盐含量波动是整个剖面最稳定的阶段，

但是在7.35Ma碳酸盐含量出现突变峰，碳酸盐含量达到46.55%。其变化范围为1.43~46.55%，

平均值为 9.07%。碳酸盐含量呈现降低的趋势（图 5-6）。 

Ⅳ阶段 33.5~0m（7.16~6.92Ma）：该阶段的碳酸盐含量波动较大，在 7.09Ma 出现 36.9%

的峰值，其变化范围为 7.2~36.9%，平均值为 17.5%。碳酸盐含量呈现增加的趋势（图 5-6）。 

5.2.4 C、O 同位素结果 

本次共采集 46 个样品进行了 C、O 同位素的测试结果，其年龄范围为 11.25~6.93Ma（图

5-7）。从其曲线变化趋势上看出 C、O 同位素记录的剖面范围大致可以分为 5 个阶段：Ⅰ阶

段 202.5~191.5m（11.25~11.1Ma）、Ⅱ阶段 191.5m~69m（11.1~8.25Ma）、Ⅲ阶段 69~59m
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（8.25~7.91Ma）、Ⅳ阶段 59~27m（7.91~7.16Ma）以及Ⅴ阶段 27~0m（7.16~6.92Ma）。 

Ⅰ阶段 202.5~191.5m（11.25~11.1Ma）：由于剖面 C、O 同位素只采集到了剖面 202.5m

（11.25Ma）,从 11.25~11.1Ma 大致可以看出 11.1Ma 之前其 C、O 同位素是降低的，但是不

准确；Ⅱ阶段 191.5m~69m（11.1~8.25Ma）：其 C、O 同位素变化比较平稳逐渐降低，总体向

负偏，两者表现为正相关；Ⅲ阶段 69~59m（8.25~7.91Ma）：该阶段 C、O 同位素增加并且

出现突变峰值；Ⅳ阶段 59~27m（7.91~7.16Ma）：该阶段 C、O 同位素的表现与Ⅱ阶段完全相

反，C 同位素急剧向正偏，O 同位素向负偏，两者之间表现为负相关关系；Ⅴ阶段 27~0m

（7.16~6.92Ma）：该阶段的 C、O 同位素变化较大，其 O 同位素突然增加。 

 

 

图 5-6 红崖子剖面碳酸盐测试结果 
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图 5-7 红崖子剖面 C、O同位素变化特征 

5.2.5 砾石组构结果 

前人在西宁盆地开展过大量的地质调查与研究，对盆地地层中的砾石层认为是湟水河在

新近纪时期形成的（王先彦，2014），然而笔者在野外工作中发现，盆地高海拔地区的砾石

层与湟水河河流阶地的砾石层的分布和特征明显不同，同时为了判断犀类化石形成时的环境。

为此，笔者对发现犀类化石的砾石层进行了测量和统计。为了达到统计学的要求，在工作区

选取 1×1m 平方米的砾岩面，然后在这 1m2 的区域内随机选择 100 个砾石，分别测出每个

砾石的长轴（a）、中轴（b）、短轴（c）三轴的长度、倾向和倾角、磨圆度及风化程度等进

行统计和分析。以下是初步的测量、统计和分析结果。 

表 5-2 西宁盆地犀类化石发现点砾石测量统计表 

编

号 
砾石成分 

砾径（mm） 磨圆度 

（5 级分类） 

风化程度 

（4 级分类） a b c 

1.  砂岩 38 33 24 次棱状 未风化 

2.  砂岩 33 28 22 次圆状 弱风化 

3.  石英砂岩 58 22 20 次棱状 未风化 

4.  砂岩 42 29 17 次棱状 未风化 
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编

号 
砾石成分 

砾径（mm） 磨圆度 

（5 级分类） 

风化程度 

（4 级分类） a b c 

5.  石英岩 31 26 22 次棱状 未风化 

6.  砂岩 73 37 30 次棱状 未风化 

7.  砂岩 57 27 20 次棱状 未风化 

8.  石英砂岩 40 30 21 次棱状 未风化 

9.  石英岩 30 30 30 次棱状 未风化 

10.  砂岩 43 33 17 次棱状 未风化 

11.  砂岩 30 28 25 次棱状 未风化 

12.  花岗岩 36 26 25 次棱状 弱风化 

13.  砂岩 44 32 17 次棱状 未风化 

14.  砂岩 58 26 18 次棱状 未风化 

15.  砂岩 32 26 18 次棱状 未风化 

16.  砂岩 52 32 24 次棱状 未风化 

17.  砂岩 39 27 23 圆状 未风化 

18.  石英砂岩 40 30 25 次棱状 未风化 

19.  砂岩 44 32 17 次棱状 未风化 

20.  砂岩 31 23 18 次棱状 未风化 

21.  石英岩 34 24 19 次棱状 未风化 

22.  石英岩 43 26 18 次棱状 未风化 

23.  砂岩 39 34 23 次棱状 未风化 

24.  石英岩 43 25 18 次棱状 未风化 

25.  砂岩 41 37 25 次棱状 未风化 

26.  砂岩 34 28 17 次棱状 未风化 

27.  砂岩 41 19 13 次棱状 未风化 

28.  石英岩 31 24 13 次棱状 未风化 

29.  石英岩 37 23 13 次棱状 未风化 

30.  砂岩 42 27 18 次棱状 未风化 

31.  砂岩 34 22 17 次棱状 未风化 

32.  石英岩 32 25 16 次棱状 未风化 

33.  石英岩 28 21 18 次棱状 未风化 

34.  石英岩 29 24 18 次棱状 未风化 

35.  石英砂岩 30 28 21 次棱状 未风化 

36.  石英岩 25 21 19 次棱状 未风化 

37.  石英岩 29 26 21 次棱状 未风化 

38.  砂岩 38 25 14 次棱状 弱风化 

39.  石英岩 38 25 16 次棱状 未风化 

40.  泥岩 31 22 14 次棱状 弱风化 

41.  石英岩 23 21 20 次棱状 未风化 

42.  石英砂岩 29 24 14 次棱状 未风化 

43.  石英岩 32 25 13 次棱状 未风化 

44.  砂岩 39 23 17 次棱状 未风化 

45.  石英岩 27 24 21 次棱状 未风化 
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编

号 
砾石成分 

砾径（mm） 磨圆度 

（5 级分类） 

风化程度 

（4 级分类） a b c 

46.  石英砂岩 35 24 17 次棱状 未风化 

47.  石英砂岩 24 23 20 次棱状 未风化 

48.  石英砂岩 33 16 15 次棱状 未风化 

49.  石英岩 30 20 18 次棱状 未风化 

50.  砂岩 34 20 19 次圆状 未风化 

51.  砂岩 22 19 15 次棱状 未风化 

52.  砂岩 32 15 9 次棱状 未风化 

53.  石英岩 28 26 14 次棱状 未风化 

54.  石英砂岩 25 20 16 次棱状 未风化 

55.  石英岩 26 21 15 次棱状 未风化 

56.  石英岩 25 18 8 次棱状 未风化 

57.  石英砂岩 30 21 14 次棱状 未风化 

58.  石英砂岩 29 24 14 次圆状 未风化 

59.  石英岩 27 20 14 次棱状 未风化 

60.  砂岩 27 20 12 次棱状 未风化 

61.  石英岩 24 20 18 次棱状 未风化 

62.  砂岩 27 18 15 次棱状 未风化 

63.  石英砂岩 26 21 13 次棱状 未风化 

64.  石英砂岩 27 20 10 次棱状 未风化 

65.  石英岩 24 18 9 次棱状 未风化 

66.  砂岩 22 19 16 次棱状 未风化 

67.  石英砂岩 21 16 13 次棱状 未风化 

68.  石英砂岩 23 16 15 次棱状 未风化 

69.  石英砂岩 22 17 14 次棱状 未风化 

70.  石英砂岩 28 19 12 次棱状 未风化 

71.  砂岩 25 22 12 次棱状 未风化 

72.  石英岩 24 18 14 次棱状 未风化 

73.  砂岩 21 18 9 次棱状 未风化 

74.  砂岩 25 14 14 次棱状 未风化 

75.  石英岩 18 14 12 次棱状 未风化 

76.  石英砂岩 22 15 11 次棱状 未风化 

77.  石英岩 20 13 10 次棱状 未风化 

78.  石英岩 17 17 12 次棱状 未风化 

79.  砂岩 21 18 11 次棱状 弱风化 

80.  砂岩 19 12 8 次棱状 未风化 

81.  石英岩 22 12 8 次棱状 未风化 

82.  石英砂岩 23 11 10 次圆状 未风化 

83.  石英砂岩 24 21 11 次棱状 未风化 

84.  砂岩 18 14 13 次棱状 未风化 

85.  砂岩 17 15 8 次棱状 未风化 

86.  石英岩 19 14 13 次棱状 未风化 
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编

号 
砾石成分 

砾径（mm） 磨圆度 

（5 级分类） 

风化程度 

（4 级分类） a b c 

87.  砂岩 32 11 8 次棱状 未风化 

88.  砂岩 20 13 10 次棱状 未风化 

89.  砂岩 20 14 10 次棱状 未风化 

90.  砂岩 14 12 9 次棱状 未风化 

91.  石英砂岩 18 17 7 次棱状 未风化 

92.  石英砂岩 22 15 12 次棱状 未风化 

93.  石英岩 17 12 10 圆状 未风化 

94.  砂岩 17 16 12 次棱状 未风化 

95.  石英岩 19 12 6 次棱状 未风化 

96.  石英岩 22 12 11 次棱状 未风化 

97.  石英砂岩 14 10 7 次棱状 未风化 

98.  石英砂岩 42 18 13 次棱状 未风化 

99.  石英砂岩 43 32 15 次棱状 未风化 

100.  砂岩 42 27 23 次棱状 未风化 

砾性（conglomerate）指砾石层砾岩的岩性成分。化石发掘处砾石统计所得的数据，测

点的砾石成分以砂岩为主、石英岩次之、再其次为石英砂岩，其中砂岩平均含量约 41％，

石英岩平均含量约 32％，石英砂岩平均含量约 25％，同时含有少量的泥岩、花岗岩。这些

岩石均来自于互助北山（祁连山北部）二叠和三叠纪的地层中。 

砾石粒度 

测点的砾石粒度数据是通过测量每个砾石的 a 轴（长轴）、b 轴（中轴）和 c 轴（短轴）

的长度，然后进行计算和统计求得的。其中的平均砾径 d ，是首先计算出各砾轴的平均砾径

ad
、 bd

、 cd
，再计算等体积砾径而得到的，计算公式为 d ＝

3
cba ddd
。再求 d 50，d 50

的求法同 d 一样，即 d 50＝
3

505050 cba ddd
，其中的 50ad

、 50bd
、 50cd

分别在 a 轴、b 轴、c

轴的累积频率曲线上求的。砾石的轴径频率分布柱状图可以大致反映测点砾石粒度的分布特

征和分选、均匀、对称、离散等情况，所以选择各测点砾石的 a 轴频率分布柱状图进行分析。 

从测点的砾石粒度数据分析可以看出，测点平均砾径 d 均比中值砾径 d 50 大，表明众

值（峰值）靠近砾径较小的砾石，砾径较小的砾石占总砾石的百分比较砾径大的砾石多；砾

径较大的砾石所占的百分比小，它们数量虽然少，但是分布较散，在测点的 a 轴柱状图上可

以清楚的看到这一点。从 a 轴的柱状分布图上还可以看出，测点的砾石砾径分布具有比较明

显的特点，基本服从正态分布，峰值靠前。这说明本地区砾石层主要以一般的流水沉积为主。 

砾石的砾态 

砾态（psephitic）分析包括砾石的风化程度、扁度、磨圆度和球度等。各个测点的砾态

数据也是通过测量每个砾石的 a 轴（长径）、b 轴（中径）、c 轴（短径）的长度而求得。分

选系数根据累积频率曲线上的四分位数（d25、d75）求得，计算了 a 轴、b 轴、c 轴的分选

系数，Sa＝ 2575 / aa dd ，Sb 和 Sa 求法相同。砾石的扁度（F＝（a＋b）/2c）和球度（ψ=
3 abc
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/a），均用平均砾径 ad
、 bd

、 cd
计算而得到。磨圆度 P 是根据五级分法估计值（0 级—棱

角状、1 级—次棱角状、2 级—次圆状、3 级—圆状、4 级—极圆状）计算，以百分数表示。 

可根据比较法所测定的五个级别分别所占的比例数，利用下列公式求得：  S（平均圆

度）＝（∑nQ/N）×25％；n－基数；Q－该基数的总个数；N－所测砾石总数。本次测定 100

个砾石，其中 5 级 0 个，4 级 1 个，3 级 4 个，2 级 94 个，1 级 1 个，那么，S＝{[（5×0）+

（4×1）+（3×4）+（2×94）+（1×1）]/100}*25％ ＝（205/100）×25％＝51.25％，  所测砾

石的平均圆度为 51.25％，平均圆度百分比越高，则说明砾石层的圆度越高。。风化程度的划

分与磨圆度相同，但采用目估法（0 级—未风化、1 级—弱风化、2 级—中等风化、3 级—强

风化）表示。 

从西宁盆地发现化石地点的砾石层砾态看，其砾石的风化程度多在 0～1 级以下，风化

程度相对较弱。这说明本区的沉积物主要遭受的是流水的物理风化，一般的化学风化比较弱。

测点砾石扁度在 1.0～2.7 内，砾石的球度在 0.5～1.0，平均为 0.72。砾石的磨圆度变化不大，

主要为次棱角状（1 级）。 

从测点的砾石砾态（图 5-8），结合周围的地质环境，认为化石发现处的砾石层属于河

湖相沉积环境的产物，北部的祁连山地区为砾石物源区，砾石搬运距离靠近物源区。 

 

图 5-8  西宁盆地犀类化石发现点砾石形态 

5.3 班彦剖面测试结果 

根据剖面磁化率和碳酸盐含量测试结果将 46m 厚的班彦剖面划分为两个阶段：Ⅰ阶段

46~13.4m（8.32~7.33Ma）、Ⅱ阶段 13.4~0m（7.33~6.98Ma）（图 5-9）。各个阶段气候指标描

述如下： 

Ⅰ阶段 46~13.4m（8.32~7.33Ma）：该阶段的低频磁化率和高频磁化率由下至上逐渐减小，

但是其变化幅度较大；频率磁化率由下至上呈现增加的趋势，其变化幅度较小，而且在

33.03m（7.62Ma）时其频率磁化率出现最低值。该阶段其碳酸盐含量呈现增加的趋势，但

是其变化幅度较大，其变化范围为 8.37~37.5%，平均值为 19.9%，在阶段结束时达到剖面最

大值 37.5%。 
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图 5-9 班彦剖面磁化率、碳酸盐含量结果 

1-泥岩；2-砂砾岩；3-化石 

Ⅱ阶段 13.4~0m（7.33~6.98Ma）：该阶段的低频磁化率和高频磁化率由下至上呈现增加

的趋势，但是其变化幅度相对Ⅰ阶段更大；频率磁化率由下至上呈现逐渐减小趋势，其变化

幅度较小，而且在 3.95m（7.05Ma）时其频率磁化率出现较高值值。该阶段其碳酸盐含量呈

现增加的趋势，整体处于剖面的低值阶段，但是其变化幅度较大，其变化范围为 3.27~32.0%，

平均值为 8.9%，在阶段的后期其变化幅度越来越强烈在 1.85m（6.99Ma）时其碳酸盐含量

32.0%。 



53 

 

第六章 西宁盆地晚中新世环境变化 

6.1 沉积速率阶段性变化 

在典型的前陆盆地构造隆升使得源区的剥蚀作用加强，导致更多的沉积物从源区被风化、

剥蚀并且搬运到盆内进行沉积，构造活动的加强导致盆地沉积作用和沉积物速率的加强。本

文将使用深度—年龄的模式，根据标准极性柱结点古地磁年龄计算出红崖子剖面其各个阶段

的沉积速率，绘制年代—沉积速率和年代—厚度关系图（图 6-1）。 

整合红崖子剖面的沉积物速率呈现出阶段性变化，在剖面沉积早期 12.16~10.92Ma 其沉

积物速率为 47.26m/Ma；在 10.92~8.25Ma 其沉积物速率相对降低为 42.45 m/Ma，并且在

8.25~8.22Ma 其沉积物速率突然升高到 147.03 m/Ma；之后的 8.22~7.53Ma 其沉积物速率较

低，为 20.50 m/Ma，7.37~7.34Ma 其沉积物速率突变升高到 320m/Ma，之后沉积物速率降低

至 23.86 m/Ma；7.17Ma 以后其沉积物速率表现出阶段性增加的趋势。  

 

图 6-1 红崖子剖面沉积物速率 

6.2 环境代用指标揭示的古环境变化 

综合红崖子剖面粒度、磁化率以及碳酸盐含量将整个剖面 0~250m（12.16~6.92Ma）的

环境变化划分为四个主要时期包括 6 个阶段（图 6-2）。1：晚中新世早期（12.16~8.25Ma）：

包含Ⅰ阶段（250~193.5m；12.16~11.1Ma）、Ⅱ阶段（193.5~125.2m ；11.1~9.46Ma）和Ⅲ阶段

（125.2~74.6m；9.46~8.25Ma）；2：晚中新世中—中晚期（8.25~7.91Ma）也即是Ⅳ阶段

（74.6~60.4m；8.25~7.91Ma）；3：晚中新世中晚期（7.91~7.16Ma）也即是Ⅴ阶段（60.4~33.5m；

7.91~7.16Ma）；4：晚中新世晚期（7.16~6.92Ma）也即Ⅵ阶段（33.5~0m；7.16~6.92Ma）。 

红崖子剖面是一套河湖相沉积的沉积物。根据其粒度的变化特征其从早到晚的Ⅰ阶段→Ⅱ

阶段→Ⅲ阶段→Ⅳ阶段→Ⅴ阶段→Ⅵ阶段其湖泊沉积中心发生了逐渐变浅→平静→逐渐变

深→强烈波动→逐渐变浅→强烈波动的变化。结果表明沉积物的粒度、磁化率和碳酸盐能够

作为湖泊古环境研究的重要指标。 

6.2.1 晚中新世早期（12.16~8.25Ma） 

晚中新世早期（12.16~8.25Ma）包括Ⅰ阶、Ⅱ阶段和Ⅲ阶段，三阶段沉积物的粘土与沉积

物的磁化率之间表现为相同的变化趋势；极细粉砂（3.9~8μm）和细—中粉砂（8~32μm）与 
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图 6-2 红崖子剖面气候指标（温度曲线据（Zachos, et al.,2001））
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沉积物的磁化率（低频磁化率、高频磁化率、质量磁化率）之间表现为大致相反的变化趋势。

剖面岩石磁学的研究结果表明剖面中载磁矿物以低矫顽力的磁铁矿为主，而高矫顽力的赤铁

矿、针铁矿等含量较少（陈麒光,2015）。Ⅰ阶段粒度逐渐变粗且粒度波动幅度较大，平均粒

度变化范围为 2.35~21.3，平均值为 6.32，湖泊水位逐渐变浅；Ⅱ阶段粒度基本保持不变且粒

度变化幅度较小，平均粒度变化范围为 3.86~10.00，平均值为 5.77。其粒度平均值曲线基本

与Ⅰ阶段结束相当，湖泊水位变化较小且总体水位比Ⅰ阶段水位高；Ⅲ阶段沉积物粒度逐渐变

细趋势，其力度平均值变化较大，其湖泊水位变深；Ⅰ阶段→Ⅱ阶段→Ⅲ阶段湖泊水位呈现出

变深→变浅→变深的变化趋势，湖泊水动力呈现出变化大→基本平静→变化大的趋势。 

前人研究表明，全球深海氧同位素研究表明约 14Ma 开始，全球经历了一个显著的降温

过程，南极冰盖在此时期扩张并永久性形成，在 12.15~11.4Ma 之间全球气温下降，12Ma

左右东南极冰盖形成，并在之后的 11.4~11.1Ma 之前出现短期的气温回升，之后一直下降，

约在 11Ma 南极冰盖达到最大规模（图 6-3）（Miller, et al.,1998; Zachos, et al.,2001）。河西

走廊酒泉盆地 13.0~11.16Ma 孢粉组合也反映气候属于半湿润特点，11.16~8.6Ma 一度好转为

气候较温暖湿润（马玉贞等,2004）。临夏盆地在该时期此时主要以针叶林为主，气候属于

温暖湿润期（马玉贞等,1998）。天水盆地孢粉研究表明在 11.7~8.5Ma 主要为区域植被为温

带-暖温带落叶阔叶林为主（Hui, et al.,2011）。本文研究表明该沉积时期剖面的沉积物速率

较为稳定，综上说明晚中新世早期（12.16~8.25Ma）沉积早期西宁盆地气候条件相对温带-

暖温带半湿润—潮湿。 

 

图 6-3  全球深海氧、碳同位素记录（James Zachos et al.，2001） 

6.2.2 晚中新世中—中晚期（8.25~7.91Ma） 

晚中新世中—中晚期（8.25~7.91Ma）相对应于沉积物粒度和磁化率划分的Ⅳ阶段，其
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粒度、磁化率和碳酸盐含量都发生大幅度的变化。其碳酸盐含量的变化幅度基本无变化。 

在该时期前人研究表明：西宁盆地南边缘拉脊山断裂 8Ma 左右开始隆升成山，并且分割了

西宁盆地和贵德盆地，贵德盆地北部沉积环境迅速从湖相转变为盆地边缘的山麓洪积相沉积

（Liu, et al.,2007; 方小敏等,2007a; Liu, et al.,2013）。平衡剖面恢复研究表明研究区 8Ma 以

来地壳缩短量整了总缩短量约为 25km 的 40%。以上，揭示了青藏高原东北缘在晚中新世后

期呈现出明显加速的隆升过程（England, et al.,1989; Molnar, et al.,1993b）。此外在该时期全

球和研究区周边还存在其他的构造气候事件。 

全球深海氧同位素研究表明：8.25Ma 开始一直到 7.4Ma 之间出现短期的气温回升（图

6-3）。剖面的沉积物速率表明红崖子剖面8.25~8.22Ma其沉积物速率突然升高到147.03 m/Ma，

并且在沉积了一套滨湖相的砾石层。同时红崖子剖面 C、O 同位素研究表明 8.25~7.91Ma 之

前两者表现为正相关关系，在之后两者表现为负相关关系。班彦剖面发现的哺乳动物化石副

板齿犀（Parelasmotherium sp.）和东乡三趾马（Hipparion dongxiangense），其化石古地磁年

龄为 8.1Ma，前人研究表明三趾马和副板齿犀是典型的食草本植物动物，代表当时较为温暖

的亚热带半干旱草原稀树环境。以上表明了在 8.25~7.91Ma 之间沉积物的粒度、磁化率、C、

O 同位素发生剧烈的波动可能是由于一次重大的地质事件所引起。 

6.2.3 晚中新世中晚期（7.91~7.16Ma） 

晚中新世中晚期（7.91~7.16Ma）红崖子剖面Ⅴ阶段与晚中新世早期（12.16~8.25Ma）沉

积气候指标呈现完全相反的变化趋势。其粘土（0~3.9μm）与沉积物的磁化率之间表现为大

致相反的变化趋势；极细粉砂（3.9~8μm）和细—中粉砂（8~32μm）与沉积物的磁化率之间

表现为大致相同的变化趋势，并且其粒度、高频磁化率、低频磁化率值均开始明显增大。 

红崖子剖面沉积物速率研究表明在该时期 7.33Ma 左右沉积物速率达到整个剖面的最大

值，并且沉积了一套砾石，红崖子剖面碳酸盐含量也出现突变峰值，指示了 7.33Ma 红崖子

剖面水动力条件大；红崖子剖面的 C、O 同位素表明，在 7.5Ma 时期前后班彦剖面的 C、O

同位素其由正相关的逐渐较小变化为负相关，其磁化率和碳酸盐含量也出现了突变。班彦剖

面的磁化率在 7.33Ma 之后开始明显增大，碳酸盐含量突然降低随后并逐步增加。 

深海氧同位素研究表明，其当时的全球气温处于 8.25Ma 开始一直到 7.4Ma 之间出现短

期的气温回升，但是总体较低。并且深海 O 同位素从 7.425Ma 的 δ
18

O 值 2.53‰开始增加一

直到 7.13Ma 的 δ
18

O 值 3.29‰，全球氧同位素含量持续上升表明从 7.4Ma 全球气温开始变冷

（Zachos, et al.,2001）。邻区的临夏盆地从 7.4Ma 西北的干早化加速使得临夏盆地流域外的

风尘物质开始逐步被带人盆地（徐先海等,2008）。青藏高原东北缘在晚中新世 8Ma 左右发

生的一系列的构造变形事件是晚新生代以来的青藏高原东北缘的一次重要大范围的地质事

件，隆升青藏高原通过改变地貌形态和大气环流的情况从而影响内陆干旱化。以上的结果显

示在 7.33Ma 左右西宁盆地干冷气候很可能是全球变冷和青藏高原加速隆升双重驱动使得沉

积环境发生了变化。 

6.2.4 晚中新世晚期（7.16~6.92Ma） 

红崖子剖面的粒度和磁化率碳酸盐含量波动大，但是粒度曲线对于这一阶段的气候反应

没有磁化率敏感，C 同位素迅速降低，O 同位素快速正大。天水地区的孢粉研究表明：树的

平均百分含量从 7.1Ma 的 33％降低到 6.9Ma 的 16％（Hui, et al.,2011）。总体来讲该阶段气

候温度比晚中新世中晚期要低。 
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第七章 结 论 

西宁盆地位于青藏高原东北缘，盆地内沉积了一套连续的厚层河湖相地层，在其上部

层位发现有大量的动物化石，目前确定有三趾马、副板齿犀、大唇犀、皇冠鹿、库班猪和

两栖类的龟化石，宏观地质年代为晚中新世，这对于区域地层的对比划分具有重要意义。

本项目对含化石地层剖面进行磁性地层学研究，同时采集了多种环境代用指标，揭示了西

宁盆地晚中新世古环境演化过程，为晚中新世青藏高原隆升与气候变化关系提供新的认识。

主要获得如下结论： 

1、西宁盆地晚新生代的上部层位发现有三趾马、副板齿犀、大唇犀、皇冠鹿、库班猪

和两栖类的龟等化石，化石以三趾马和大唇犀类居多，认为这是一个化石群。化石组合与

临夏盆地、兰州盆地的相同层位相似，可以称之为三趾马动物群，这套化石组合的宏观地

质年代为晚中新世。 

2、对含化石的红崖子剖面和班彦剖面进行了详细的古地磁研究，结果显示，班彦剖面

顶部的古地磁年龄约为 7.25Ma，底部古地磁年龄约为 8.4Ma，其年代跨度范围为 1.15Ma；

红崖子剖面的古地磁顶部年龄约为 6.92Ma，底部古地磁年龄约为 12.16Ma，年代跨度范围

为 5.24Ma。前人对于西宁盆地咸水河组上部层位年代最新为 13.5Ma，本项目获得的古地

磁年龄将晚中新世咸水河组的顶部年龄扩展到了 6.92Ma，为晚中新世青藏高原东北缘隆升

与气候变化研究提供基础。 

3、通过对红崖子剖面沉积物环境指标粒度、磁化率、碳酸盐含量和 C、O 同位素等环

境代用指标分析，揭示了西宁盆地晚中新世环境演化呈现阶段性变化趋势，可分为 4 个主

要时期包括 6 个阶段：  

1）：晚中新世早期（12.16~8.25Ma）：这一时期的气候环境变化又可以划分为：Ⅰ阶段

（12.16~11.1Ma）、Ⅱ阶段（11.1~9.46Ma）和Ⅲ阶段（9.46~8.25Ma）。Ⅰ阶段→Ⅱ阶段→Ⅲ阶

段湖泊水位呈现出深→浅→深的变化趋势，西宁盆地气候条件相对温暖半湿润—潮湿。 

2）：晚中新世中—中晚期（8.25~7.91Ma）也即是Ⅳ阶段（8.25~7.91Ma）：该阶段沉积

物粒度、磁化率强烈波动。沉积物为滨湖相的砾石层，沉积物速率突然升高到 147.03 m/Ma，

红崖子剖面 C、O 同位素在改期前后出现突变。这一时期西宁盆地气候以半干旱为主。 

3）：晚中新世中晚期（7.91~7.16Ma）也即是Ⅴ阶段（7.91~7.16Ma）：其粘土（0~3.9μm）、

极细粉砂（3.9~8μm）以及细~中粉砂（8~32μm）组分明显增加，而且变化较大。表明其湖

泊水位波动较大，总体呈现出间歇式变浅。 

4）：晚中新世晚期（7.16~6.92Ma）也即Ⅵ阶段（7.16~6.92Ma）：该阶段较细组分粘土

（0~3.9μm）、极细粉砂（3.9~8μm）和细~中粉砂（8~32μm）呈现出剧烈的波动，C 同位

素迅速降低，O 同位素快速正大，总体来将该阶段气候温度比晚中新世中晚期高。 
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第八章 存在问题与建议 

本项目研究的河湖相地层剖面位于西宁盆地的北部边缘，地层厚达 200 余米，沉积连续，

目前在地层中发现有多种门类的大化石，如大唇犀、东乡三趾马、副板齿犀、皇冠鹿、库班

猪等，古地磁年龄表明该生物化石群形成于 8.0Ma 左右的晚中新世时期。前人研究认为，

8.0Ma 左右东亚季风形成，西宁盆地的湖相沉积地层记录了这一全球重大地质事件，是陆相

地层研究这一重大地质事件演变的极佳地点。然而由于本项目的研究周期短，经费相对较少，

研究不是很深入，建议以后继续对西宁盆地晚中新世地层进行系统的研究。 

由于项目经费和周期的原因，本次对孢粉样品进行了重点层位的研究，主要对班彦剖面

含化石的层位进行了孢粉分析，孢粉分析在中国科学院北京植物研究所进行。然而本次样品

中仅检出松属孢粉，未见其它种属花粉，究其原因，可能是沉积时期，水体比较动荡，孢粉

被磨碎，保存不好。同时，松属花粉传播距离远，很难用其判断沉积时期的古植被和古环境。

建议对红崖子剖面进行系统的孢粉分析，以期获得西宁盆地晚中新世的环境演化过程。
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