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青藏高原渐新世晚期隆升的地质证据

吴珍汉，吴中海，胡道功，叶培盛，周春景
中国地质科学院地质力学研究所，北京，１０００８１

内容提要：国内外学者普遍认为，地壳缩短增厚是青藏高原隆升的主要原因，青藏高原隆升对环境变迁和东亚

季风具有重要影响，但对青藏高原隆升时代存在不同认识。通过统计分析青藏高原中段新生代不同时期的地层倾

角，表明区域褶皱变形主要发生于古近纪，中新世湖相沉积地层产状平缓，挤压构造变形微弱，说明地壳缩短增厚

主要发生于中新世前。湖相沉积地层的孢粉分析结果表明，青藏地区热带亚热带阔叶林植被自始新世中期开始逐

步减少，至中新世早期濒临消亡；暗针叶林植被自渐新世早中期开始逐步增加，至中新世早中期达到繁盛程度甚至

居主导地位。根据这些地质证据，结合全球气候变化、古气温及年代学资料，综合推断青藏高原渐新世晚期隆升高

度达到海拔４０００ｍ左右。

关键词：中新世早期湖相沉积；孢粉组合；古植被；青藏高原隆升

　　青藏高原隆升时代是地质学家关注的重要科

学问题。徐仁（１９８１）根据植物化石及植物学证

据，推断喜马拉雅山脉快速隆升时代为上新世—

第四纪。李吉均等（１９７９）和张青松等（１９８１）综合

古地理、古生物、沉积和黄土多方面的观测资料，

推断青藏高原整体隆升开始于３．６Ｍａ或２．５Ｍａ。

钟大赉等（１９９６）根据磷灰石的裂变径迹测年资

料，提出青藏高原隆升具有多阶段性，但青藏高原

的整体快速隆升发生于３Ｍａ之后。肖序常等

（２０００）、Ｙｉｎ等 （２０００）与 Ｄｉｎｇ等．（２００３）也支持

青藏高原多阶段隆升模式，但对各阶段隆升时代

和速率存在不同认识。Ｍｅｔｉｖｉｅｒ等．（１９９８）根据

柴达木盆地沉积速率变化，推断青藏高原北部快

速隆升发生于５．３Ｍａ以来。Ｈａｒｒｉｓｏｎ等 （１９９５）

根据念青唐古拉山东南部伸展型韧性剪切变形的

起始 年 龄 推 断 青 藏 高 原 南 部 隆 升 早 于 ８Ｍａ。

Ｂｌｉｓｎｉｕｋ等 （２００１）根据双湖盆地伸展裂陷的起始

年龄 推 断 青 藏 高 原 北 部 隆 升 早 于 １３．５Ｍａ。

Ｃｏｌｅｍａｎ等 （１９９５）根据Ｔｈａｋｏｌａ地堑初始裂陷年

龄推断喜马拉雅地块快速隆升时代早于１４Ｍａ。

Ｓｐｉｃｅｒ等 （２００３）根据乌郁火山沉积盆地的树叶化

石的高程信息和年代学资料，推断青藏高原隆升

早于１５Ｍａ。Ｔｕｒｎｅｒ等 （１９９６）根据岩石圈拆沉模

式，通过测定地幔源玄武岩的时代，推断青藏高原

隆升时代为１３～１４Ｍａ。Ｗａｎｇ等 （２００２）根据新

生代地层的沉积学和古夷平面的观测资料，认为

青藏高原整体隆升发生于始新世晚期。Ｄａｖｉｄ等

（２００６）根据同位素古海拔高度计，测出伦坡拉盆

地在３５Ｍａ前已经隆升至海拔４０００ｍ高度。迄今

为止，对青藏高原的隆升时代还存在很大争议。

尽管对青藏高原隆升时代存在不同认识，但国

内外地质学家普遍认为，地壳缩短增厚与青藏高原

隆升存在动力学成因联系（Ｄｅｗｅｙｅｔａｌ．，１９８８；

Ｒａｔｓｃｈｂａｃｈｅｒｅｔａｌ．，１９９４；Ｈａｒｒｉｓｏｎｅｔａｌ．，１９９２；

Ｙｉｎｅｔａｌ．，２０００），青藏高原隆升对环境变迁和东亚

季风具有重要影响 （Ｑｕａｄｅｅｔａｌ．，１９８９；Ｌｉ，１９９５；

Ｊｉａｎｇｅｔａｌ．，２０００）。因此可以从构造变形分析和

古环境演化不同角度，寻找青藏高原隆升的地质证

据（Ｍｏｌｎａｒｅｔａｌ．，１９９３）。兹根据新生代不同时期

湖相沉积地层的构造变形和孢粉组合，结合全球气

候变化、古气温及年代学资料，分析青藏高原的隆升

时代。

１　新生代沉积地层及变形特征

导致地壳缩短的构造变形主要包括逆冲推覆和

褶皱变形。自印度—欧亚大陆碰撞以来，青藏高原



图１　青藏高原中段渐新统与中新统地层及样品分布图

Ｆｉｇ．１　ＳｋｅｔｃｈｍａｐｏｆＯｌｉｇｏｃｅｎｅａｎｄＭｉｏｃｅｎｅｓｔｒａｔａａｎｄｓａｍｐｌｉｎｇｌｏｃａｔｉｏｎｓｉｎｃｅｎｔｒａｌＴｉｂｅｔａｎＰｌａｔｅａｕ

１—早更新世碎屑沉积；２—早中新世碎屑沉积；３—早中新世碳酸盐岩；４—渐新世—中新世火山岩；５—渐新世砖红色碎屑岩；

６—渐新世—中新世花岗岩；７—现代湖泊；８—照相点、取样位置及编号。岩浆岩时代：Ｎ１Ｂ—中新世玄武岩，Ｎ１Ａ—中新世粗面

岩，Ｅ３Ｂ—渐新世玄武岩；Ｎ１Ｇ—中新世花岗岩

１—ＥａｒｌｙＰｌｅｉｓｔｏｃｅｎｅｄｅｔｒｉｔａｌｄｅｐｏｓｉｔｓ；２—ＥａｒｌｙＭｉｏｃｅｎｅｄｅｔｒｉｔａｌｄｅｐｏｓｉｔｓ；３—ＥａｒｌｙＭｉｏｃｅｎｅｃａｒｂｏｎａｔｅｒｏｃｋｓ；４—Ｏｌｉｇｏｃｅｎｅ

Ｍｉｏｃｅｎｅｖｏｌｃａｎｉｃｒｏｃｋｓ；５—Ｏｌｉｇｏｃｅｎｅｂｒｏｗｎｉｓｈｒｅｄｄｅｔｒｉｔａｌｄｅｐｏｓｉｔｓ；６—ＯｌｉｇｏｃｅｎｅＭｉｏｃｅｎｅｇｒａｎｉｔｅ；７—ｐｒｅｓｅｎｔｌａｋｅ；８—

ｌｏｃａｔｉｏｎａｎｄｎｕｍｂｅｒｏｆｐｈｏｔｏｇｒａｐｈｙａｎｄｓａｍｐｌｉｎｇ．Ｔｉｍｅｏｆｍａｇｍａｔｉｃｒｏｃｋｓ：Ｎ１Ｂ—Ｍｉｏｃｅｎｅｂａｓａｌｔ；Ｎ１Ａ—Ｍｉｏｃｅｎｅｔｒａｃｈｙｔｅ；

Ｅ３Ｂ—Ｏｌｉｇｏｃｅｎｅｂａｓａｌｔ；Ｎ１Ｇ—Ｍｉｏｃｅｎｅｇｒａｎｉｔｅ
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图２　青藏高原腹地下中新统五道梁群湖相沉积地层产状

Ｆｉｇ．２　ＰｈｏｔｏｓｏｆｌａｃｕｓｔｒｉｎｅｓｔｒａｔａｏｆＬｏｗｅｒＭｉｏｃｅｎｅＷｕｄａｏｌｉａｎｇＧｒｏｕｐｉｎｃｅｎｔｒａｌＴｉｂｅｔａｎＰｌａｔｅａｕ（Ｌ１～Ｌ７位置如图１）
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图３　青藏高原腹地新生代沉积地层倾角统计分布图

Ｆｉｇ．３　ＤｉａｇｒａｍｓｏｆｓｔａｔｉｓｔｉｃｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｏｆｄｉｐａｎｇｌｅｓｏｆＣｅｎｏｚｏｉｃｓｔｒａｔａｉｎｃｅｎｔｒａｌＴｉｂｅｔａｎＰｌａｔｅａｕ

逆冲推覆构造与挤压缩短变形主要发生于古近纪，

中新世逆冲推覆构造主要发育于喀喇昆仑、东昆仑、

祁连、阿尔金、龙门山、冈底斯、喜马拉雅等青藏高原

周缘地区（Ｄｅｗｅｙｅｔａｌ．，１９８８；Ｈａｒｒｉｓｏｎｅｔａｌ．，

１９９２；Ｙｉｎｅｔａｌ．，２０００；Ｔａｐｐｏｎｎｉｅｒｅｔａｌ．，２００１）。

青藏高原腹地新近纪—第四纪挤压缩短构造变形不

甚显著，但走滑和伸展构造比较发育（Ａｍｉｊｏｅｔａｌ．，

１９８６；Ｈａｒｒｉｓｏｎｅｔａｌ．，１９９５；Ｂｌｉｓｎｉｕｋｅｔａｌ．，

２００１；Ｔａｐｐｏｎｎｉｅｒｅｔａｌ．，２００１）。

青藏高原中段大面积出露下中新统五道梁群沉

积地层（图１），以白云质灰岩、灰岩、泥灰岩、泥岩、

砂岩和砂砾岩为主，主要形成于湖相沉积环境

（Ｗａｎｇｅｔａｌ．，２００２；吴珍汉等，２００６ａ）。中新世早

期湖相沉积地层产状平缓，褶皱变形微弱（图２），挤

压缩短与地壳增厚不显著。在青藏公路及两侧远离

晚期走滑断裂的部位，五道梁群地层倾角绝大部分

小于２０°，大部分倾角变化于１０°～２０°之间，出现频

率最高的露头岩层倾角为１０°～１５°（图３ａ）。在受

冻土冻胀变形影响的青藏高原北部地区，五道梁群

部分地层倾角达２０°～３０°，局部地层倾角达３２°～

３５°。五道梁盆地南部中新统地层倾角变化于１５°～

３５°，大部分为１５°～２５°；五道梁盆地北部如楚玛尔

河高平原和清水河高平原中新统地层倾角大部分为

１０°～１５°。北麓河盆地（图２ａｂ）、沱沱河盆地（图

２ｃｄ）和通天河盆地的中新统地层倾角大部分为１０°

～２０°，局部地层倾角大于２５°。那曲盆地（图２ｅｆ）、

色林错盆地、伦坡拉盆地和双湖盆地（图２ｇ）中新统

地层倾角普遍小于１５°，大部分为１０°～１５°。

青藏高原中段，五道梁群下伏地层普遍发生区

域褶皱变形，产状变化较大。在远离晚期断裂的部

位，渐新统雅西错群地层倾角绝大部分为１０°～３５°，

多数介于２０°～３０°之间，雅西错群出现频率最高的

露头岩层倾角为２０°～２５°（图３ｂ）。雅西错群部分

露头岩层高达３５°～４５°，局部超过４５°。古新统—渐

新统风火山群地层倾角变化很大，在远离断裂的部

位，风火山群大部分露头岩层倾角为３０°～５５°，露头

岩层倾角呈现３０°～３５°和４０°～４５°两个峰值（图

３ｃ）。风火山群部分露头岩层倾角高达６０°～７０°。

古近纪逆冲推覆构造运动与区域褶皱变形是导致风

火山群与雅西错群地层产状变化及地壳缩短增厚的

主要原因。

２　孢粉组合与古植被演化

沿青藏公路及两侧对青藏高原腹地渐新世、中

新世、第四纪湖相沉积地层取样进行孢粉分析，取样

层位和取样位置如图１；结果显示，很多样品含有孢

粉，部分样品孢粉含量达到统计分析要求（吴珍汉

等，２００６ｂ）。将青藏高原腹地的孢粉资料与西宁—

民和盆地（孙秀玉等，１９８４）、伦坡拉盆地（宋之琛等，

１９８２）、柴达木盆地（青海石油管理局勘探开发研究

院等，１９８５）、渭河盆地（孙秀玉等，１９８０）的孢粉资料

结合起来，能够良好地揭示青藏及邻区新生代古植

被演化（表１），对青藏高原隆升具有重要的指示意

义。

根据孢粉资料，青藏南部、青藏北部、柴达木盆

地、西宁—民和盆地与渭河盆地的热带亚热带阔叶

林植被比例自始新世—渐新世早中期同步减少（表

１、图４ａ），对应于深海氧同位素反映的全球气候变

冷过程（Ｓｃｈａｃｋｌｅｔｏｎ，１９８４）。青藏及邻区始新世—

渐新世热带亚热带阔叶林植物花粉常见分子包括大

戟粉（犈狌狆犺狅狉犫犻犪犮犻狋犲狊）、漆树粉（犚犺狅犻狆犻狋犲狊）、枫香粉

（犔犻狇狌犻犱犪犿犫犪狉狆狅犾犾犲狀犻狋犲狊 ）、 西 里 拉 粉

（犆狔狉犻犾犾犪犮犲犪犲狆狅犾犾犲狀犻狋犲狊）、木兰粉（犕犪犵狀狅犾犻狆狅犾犾犻狊）、

楝粉（犕犲犾犻犪犮犲狅犻犱犻狋犲狊）、山核桃粉（犆犪狉狔犪狆狅犾犾犲狀犻狋犲狊）、

０８５ 地　质　学　报 ２００７年



棕 榈 粉 （犘犪犾犿犪犲狆狅犾犾犲狀犻狋犲狊 ）、 芸 香 粉

（犚狌狋犪犮犲狅犻狆狅犾犾犻狊）、桃金娘粉（犕狔狉狋犪犮犲犻犱犻狋犲狊）、枫杨

粉 （犘狋犲狉狅犮犪狉狔犪狆狅犾犾犲狀犻狋犲狊 ）、 化 香 树 粉

（犘犾犪狋狔犮犪狉狔犪狆狅犾犾犲狀犻狋犲狊）、冬青粉（犐犾犲狓狆狅犾犾犲狀犻狋犲狊）、

胡 桃 粉 （犑狌犵犾犪狀狊狆狅犾犾犲狀犻狋犲狊） 及 罗 汉 松 粉

（犘狅犱狅犮犪狉狆犻犱犻狋犲狊）（吴珍汉等，２００６ｂ）。青藏南部、

青藏北部和青藏东北部（西宁—民和盆地）的热带亚

热带阔叶林植物花粉含量自渐新世晚期开始快速减

少，至中新世早期濒临消亡（表１、图４ａ）。渐新世热

带亚热带阔叶林植物花粉含量：青藏南部渐新世早

中期为７．４％，青藏北部渐新世晚期为９．０％，伦坡

拉盆地渐新世早中期为８．０％、渐新世晚期为７．７％

～１０％，青藏东北部西宁—民和盆地渐新世晚期为

５．３％；青藏南部、青藏北部、西宁—民和盆地中新世

早期热带亚热带阔叶林植物花粉含量分别为２．８％

～３．５％、２．７％、３．０％，中新世中晚期、上新世、第四

纪热带亚热带植物花粉含量一般小于２．０％（表１、

图４），包括山核桃粉（犆犪狉狔犪狆狅犾犾犲狀犻狋犲狊）、胡桃粉

（犑狌犵犾犪狀狊狆狅犾犾犲狀犻狋犲狊）与罗汉松粉（犘狅犱狅犮犪狉狆犻犱犻狋犲狊）。

而位于纬度更高的渭河盆地、柴达木盆地、库车盆

表１　青藏高原及邻区新生代孢粉组合一览表

犜犪犫犾犲１　犛狆狅狉狅狆狅犾犾犲狀犪狊狊犲犿犫犾犪犵犲狊犻狀狋犺犲犜犻犫犲狋犪狀犘犾犪狋犲犪狌犪狀犱狏犻犮犻狀犻狋狔

地理位置 样品、层位及时代 热带亚热带阔叶林 暗针叶林 干旱草本植物

青藏高原南部

Ｄ２１８５粉砂质粘土岩 （Ｅ２－３２ ） ２０．０％ ０．０％ ３．０％

Ｄ２１８２灰色砂质泥岩 （Ｅ３２） １１．１％ ０．０％ １５．２％

Ｄ２１８１暗色灰岩 （Ｅ１３） ７．４％ ０．０％ ３１．０％

Ｄ２１９２粉砂质泥灰岩 （Ｎ１１） ３．５％ ２０．８％ ２．２％

Ｄ２１９１灰色泥灰岩 （Ｎ１１） ２．８％ １６．９％ ５．６％

Ｄ７０９６灰色泥灰岩 （Ｎ２１） １．２％ ２４．１％ ０．０％

Ｄ７０６３灰色泥岩 （Ｎ３１） ０．８％ ２．６％ １２．１％

Ｄ３０９６砂质粘土 （Ｑ３） １．０％ ４．０％ １９．４％～２６．１％

Ｄ６２４１砂质粘土（Ｑ４） ０．０％ ３．０％～５．０％ ５４．１％

青藏高原北部

Ｄ２１４７灰色泥岩 （Ｅ２３） １１．４％ ０．０％ ３７．４％

Ｄ６２９１砂质泥岩 （Ｅ３３） ９．０％ １．８％ １４．２％

Ｄ２４１１砂质泥灰岩 （Ｎ１１） ２．７％ ３６．３％ １．８％

Ｄ２１１１砂质泥灰岩（Ｎ３１） １．８％ ２．７％ ３５．８％

Ｄ２１２１砂质泥岩 （Ｑ１） ２．１％ １．５％ ３０．１％

Ｄ２１２２砂质泥岩 （Ｑ１） ０．０％ １．６％ ５２．１％

Ｄ２２５１砂质粘土 （Ｑ３） ０．８％ ５．８％ ３０％～５４．０％

伦坡拉盆地

始新世早期 （Ｅ２２） １６．６％ ０．０％ １７．８％

始新世晚期 （Ｅ３２） １４．３％ ３．８％ ３６．１％

渐新世早中期 （Ｅ１－２３ ） ８．０±３．０％ ２３．２±１２．５％ ６５．５±２２．０％

渐新世晚期 （Ｅ３３） ７．７％～１０．０％ ３６．０％～３９．６％ ５０．０％～５７．０％

柴达木盆地

始新世晚期 （Ｅ３２） ３１．８％ １．１％ ３２．８％

渐新世早期 （Ｅ１３） １５．８％ １３．７％ ２６．８％

渐新世中期 （Ｅ２３） ７．０％ ２．６％ ６８．２％

渐新世晚期 （Ｅ３３） ５．７％ ６．７％ ６３．３％

中新世早中期 （Ｎ１－２１ ） ６．６％～８．５％ ９．３％ ４３．５％

中新世晚期 （Ｎ３１） ４．４％
１７．４％（下段）～

４．８％（上段）

３１．０％（下段）～

５６．４％（上段）

上新世早期 （Ｎ１２） ９．４％ ８．４％ ４３．７％

上新世晚期 （Ｎ２２） ４．６％ ５．６％ ６１．４％

西宁民和盆地

渐新世早期 （Ｅ１３） １３．３％ ３．０％ １３．５％

渐新世中期 （Ｅ２３） １０．０％ １１．０％ ２８．０％

渐新世晚期 （Ｅ３３） ５．３％ ２１．５％ １０％

中新世早期 （Ｎ１１） ３．０％ ２４．４％ １４．０％

中新世中期 （Ｎ２１） ０．５％ ４４．５％ １９．５％

中新世晚期 （Ｎ３１） ０．０％ ０．７％ ５７．０％

渭河盆地

渐新世早期（Ｅ１３） ２３．０％ ４．０％ １３．０％

渐新世中晚期 （Ｅ２－３３ ） ９．０％ ４．０％ ２３．０％

中新世 （Ｎ１） １０．０％～１２．０％ ４．０％ １５．０％

上新世 （Ｎ２） １５．０％ ５．０％～７．０％ ５４．０％
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图４　青藏及邻区新生代孢粉组合与古植被演化图

Ｆｉｇ．４　Ｄｉａｇｒａｍｓｏｆｐｅｒｃｅｎｔａｇｅｏｆｓｐｏｒｏｐｏｌｌｅｎａｓｓｅｍｂｌａｇｅｓ

ａｎｄｖｅｇｅｔａｔｉｏｎｃｈａｎｇｅｓｉｎＴｉｂｅｔａｒｅａｓａｎｄｖｉｃｉｎｉｔｙ

地、华北盆地（北京、天津）新近纪—第四纪热带亚热

带阔叶林植物花粉仍然占较大比例（宋之琛等，

１９９９）（表１、图４ａ）。青藏南部、青藏北部、青藏东北

部中新世早中期热带亚热带阔叶林同步消亡事件难

以用全球古气候变化予以合理解释；深海氧同位素

显示，渐新世中晚期—中新世早中期全球气候虽有

波动，但 总 体 处 于 相 对 稳 定 的 温 暖 气 候 环 境

（Ｓｃｈａｃｋｌｅｔｏｎ，１９８４）；青藏高原隆升是造成青藏与周

边邻区新近纪古植被显著分异的主要原因（吴珍汉

等，２００６ｂ）。

暗针叶林花粉，包括云杉粉（Ｐｉｃｅａｅｐｏｌｌｅｎｉｔｅｓ）与

冷杉粉（Ａｂｉｅｓｐｏｌｌｅｎｉｔｅｓ），于始新世晚期—渐新世早

期先后出现于伦坡拉盆地、柴达木盆地与西宁盆地，

渐新世晚期开始出现于青藏南部和青藏北部，渐新

世晚期是青藏不同地区暗针叶林同步快速增长时期

（表１、图４ｂ）。暗针叶林云杉粉（Ｐｉｃｅａｅｐｏｌｌｅｎｉｔｅｓ）与

冷杉粉（Ａｂｉｅｓｐｏｌｌｅｎｉｔｅｓ）含量在始新世—渐新世中

期分别为青藏南部与青藏北部０．０％、柴达木盆地

１．１％～１３．７％、西宁—民和盆地３％～１１％，经过渐

新世晚期的同步快速增长，至中新世早中期增加到

１７％～４４％，达到繁盛程度或居主导地位；中新世晚

期暗针叶林急剧减少，至中新世末期濒临消亡；上新

世与第四纪暗针叶林花粉比例虽有波动，但总体含

量较低（表１、图４ｂ）。相对而言，渭河盆地暗针叶林

云 杉 粉 （犘犻犮犲犪犲狆狅犾犾犲狀犻狋犲狊 ） 与 冷 杉 粉

（犃犫犻犲狊狆狅犾犾犲狀犻狋犲狊）在渐新世—中新世—上新世始终

保持较低含量（４％～７％）。青藏不同地区中新世晚

期—上新世暗针叶林植被减少与深海氧同位素反映

的全球气候变冷事件（Ｓｃｈａｃｋｌｅｔｏｎ，１９８４）呈现良好

的对应关系，但渐新世晚期—中新世早中期暗针叶

林快速同步增长与同期相对稳定的全球温暖气候环

境不相符合，需要用青藏高原隆升予以合理解释。

３　古海拔高度估算

根据青藏高原南部现今植被生长环境的观测资

料（徐凤翔，１９８１；吕厚远等，２００６），云杉与冷杉绝大

部分种属生长于海拔２５００～４０００ｍ的高度，年平均

气温为２～１０℃（图５），仅个别种属生长于年平均气

温０～２℃的相对寒冷环境和１０～１１℃的相对温暖

环境（徐凤翔，１９８１；吴征镒，１９８０）。这些资料为估

算青藏高原中新世古海拔高度提供了重要依据，但

根据植被估算古海拔高度还需要考虑古气候环境。

分析古植被与古海拔高度的关系，需要考虑古

气温条件。根据古今植被对比（黄赐璇等，１９８３）和

冰芯氧同位素比值（姚檀栋等，１９９７），青藏高原晚更

新世间冰期古气温比现今年均气温至少高５℃。

Ｓｐｉｃｅｒｅｔａｌ．（２００３）根据乌郁盆地古植物叶片热

焓，估算１５Ｍａ乌郁盆地的古海拔高度为４６３８±８４７

ｍ～４６８９±８９５ｍ，年平均气温为（６．８±３．４）℃～

（８．１±２．３）℃。根据青藏高原及邻区２０世纪８０年

代至９０年代的气温观测资料，得出年平均气温及６

月份平均气温与海拔高度的关系（图６）；乌郁盆地

１５Ｍａ的古气温位于青藏高原南部６月份温度曲线

上，与深海氧同位素反映的中新世早中期全球温暖

气候环境（Ｓｃｈａｃｋｌｅｔｏｎ，１９８４）基本符合，因此可借用

现今６月平均气温比拟中新世早中期年平均气温；

考虑青藏高原晚更新世与现今年平均气温（Ｔａ）存在

５℃差异，可用Ｔａ＋５℃比拟晚更新世间冰期古气温

曲线（图６）。暗针叶林生长的年均温度范围（２～

１１℃）来自于青藏高原现今云杉和冷杉的实际观测

资料（徐凤翔，１９８１；吕厚远等，２００６；），热带亚热带

阔叶林生长的临界气温（１３．５～１６．０℃）来自于现今

中国大陆北亚热带常绿落叶阔叶混交林带和中亚热
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图５　青藏高原南部云杉与冷杉现今生长环境分布图（据吕厚远等，２００６）
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图６　青藏高原温度海拔高度相关曲线图
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带常绿落叶林带北部边界的年均气温观测资料（吴

征镒，１９８０）。

分析古植被与古海拔高度的关系，还需要考虑

古雨水条件。在青藏腹地，中新世早中期（２３．５～

１６Ｍａ）发育巨型古大湖（吴珍汉等，２００６ａ）；青藏南

部、青藏北部和青藏东北部（西宁—民和盆地）干旱

草本植物花粉含量分别为２．２％～５．６％、１．８％、

１４．０％～１９．５％（表１），远低于渐新世和中新世晚

期—第四纪；这些资料一致表明，青藏地区中新世雨

水充沛，雨量充足，雨水条件可能优于现今青藏高原

南部地区。

图７　风火山北麓花岗岩Ｄ２１４１样品离子探针测年锆石阴极发光照片和ＵＰｂ同位素谐和曲线图

Ｆｉｇ．７　ＣＬｉｍａｇｅａｎｄｃｏｎｃｏｒｄｉａｐｌｏｔｏｆＵＰｂｉｓｏｔｏｐｉｃｄａｔａｏｆｚｉｒｃｏｎｓｆｒｏｍＤ２１４１ｓａｍｐｌｅｄ

ｆｒｏｍｇｒａｎｉｔｅｉｎｎｏｒｔｈｏｆＦｅｎｇｈｕｏｓｈａｎＭｔｓ

（ａ）—单颗粒锆石及测点位置；（ｂ）—ＵＰｂ同位素谐和曲线

（ａ）—Ｔｓｏｔｏｐｉｃｄｅｔｅｒｍｉｎａｔｉｏｎｓｐｏｔｓｏｆｔｈｅｓｉｎｇｌｅｇｒａｉｎｚｉｒｃｏｎｓ；（ｂ）—ｃｏｎｃｏｒｄｉａｐｌｏｔｏｆＵＰｂｉｓｏｔｏｐｉｃｄａｔａ

在渐新世晚期—中新世早中期全球相对稳定的

古气候环境，青藏高原隆升是导致青藏不同地区热

带亚热带阔叶林同步消亡和暗针叶林同步繁盛的主

要原因；随着青藏高原整体隆升，青藏不同地区热带

亚热带阔叶林同步减少，暗针叶林呈同步增长趋势。

对青藏高原北部和东北部（西宁—民和盆地），当隆

升高度达到古海拔３５００～４０００ｍ时，热带亚热带植

物濒临消亡，当隆升高度超过古海拔４３７０ｍ时，暗针

叶林开始繁盛；对青藏高原南部，当隆升高度达到古

海拔４０００～４３７０ｍ时，热带亚热带植物濒临消亡，当

隆升高度超过古海拔４５５０ｍ时，暗针叶林开始繁盛

（图６）。晚更新世间冰期与全新世，青藏高原腹地如

那曲、安多、沱沱河、北麓河、五道梁等盆地，由于气

温较低，不太适合暗针叶林生存，这与晚更新世孢粉

资料（表１、图４）基本符合。青藏南部、青藏北部、青

藏东北部（西宁—民和盆地）热带亚热带阔叶林濒临

消亡与暗针叶林同步繁盛发生于中新世早中期（图

４），证明青藏高原中新世早中期海拔高度已经达到

或超过４０００～４５００ｍ（图４、６）。

４　年代学约束

构造变形与孢粉资料一致表明，青藏高原渐新

世晚期—中新世初期已经隆升，但青藏高原隆升的

具体时代尚有待于年代学资料的约束。对青藏高原

快速隆升前后形成沉积地层的时代，前人已经开展

了大 量 研 究 工 作。Ｗａｎｇ 等 （２００３）和 Ｌｉｕ 等

（２００３）根据磁性地层学资料，确定风火山群红层形

成时代为６５～３３．７Ｍａ，雅西错群群形成时代为３１．５

～３０．０Ｍａ，五道梁群形成时代为２３．５～１６Ｍａ。

在风火山北侧北麓河盆地南缘青藏公路西侧，

发育由近南北向岩脉断续相连组成的花岗斑岩侵入

体，侵入于倾角约３０°的雅西错群砂砾岩地层内，在

五道梁期湖相沉积前遭受风化剥蚀并出露于地表，

局部被五道梁群湖相沉积地层角度不整合覆盖。在

该花岗岩西南部露头，取样品Ｄ２１４１（图１），人工挑

选锆石单矿物。选取具有清晰环带的岩浆结晶锆

石，在北京离子探针中心按照标准程序（宋彪等，

２００２），进行单颗粒锆石的ＵＰｂ同位素测年，单颗粒

锆石的阴极发光照片和年龄如图７ａ，ＵＰｂ同位素谐
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和曲线如图７ｂ。离子探针ＵＰｂ同位素测年结果表

明，样品Ｄ２１４１花岗岩１０颗结晶锆石的平均年龄为

２７．６±０．５Ｍａ（图７ｂ），代表花岗岩的侵位结晶时代。

由于风火山北麓Ｄ２１４１花岗岩侵入于雅西错群

砂砾岩内，在五道梁期湖相沉积之前遭受隆升和剥

蚀，因此该花岗岩结晶锆石的ＵＰｂ同位素年龄为青

藏高原隆升提供了良好的年代学约束，说明雅西错

群沉积结束时代及雅西错群地层挤压缩短变形时代

早于２７．６±０．５Ｍａ，五道梁群沉积时代晚于２７．６±

０．５Ｍａ，这与磁性地层学资料基本吻合。综合

Ｄ２１４１花岗岩测年、雅西错群与五道梁群磁性地层

及孢粉组合、古植被演化等资料，推断青藏高原在渐

新世晚期约２７．６～２３．５Ｍａ隆升高度达到或超过海

拔４０００ｍ。

５　结论与讨论

青藏高原广泛出露的中新世湖相沉积记录了青

藏高原隆升的重要地质证据。青藏高原腹地下中新

统五道梁群缓倾斜、近水平产状和微弱褶皱变形，指

示中新世以来挤压缩短和地壳增厚不显著，地壳缩

短增厚主要发生于中新世前。中新世前后的孢粉资

料显示，在全球气候相对稳定的温暖气候环境，青藏

不同地区渐新世中晚期热带亚热带阔叶林同步减

少、暗针叶林同步增长，中新世早中期热带亚热带阔

叶林几乎同步消亡、暗针叶林同步进入繁盛阶段甚

至跃居主导地位，指示青藏高原在渐新世中晚期发

生过整体快速隆升，至中新世早中期青藏高原的古

海拔高度已经达到４０００～４５００ｍ，青藏高原隆升是

造成渐新世晚期—中新世早中期青藏与周边邻区古

植被显著分异的主要原因。根据现有磁性地层和

ＵＰｂ同位素测年资料，青藏高原在渐新世晚期约

２７．６～２３．５Ｍａ隆升高度达到或超过海拔４０００ｍ。

根据湖相沉积、构造变形、孢粉组合揭示的青藏

高原整体隆升时代与根据磨拉石建造、不整合关系、

磁性地层揭示的青藏高原周边山脉快速隆升时代存

在较大差别。前人在青藏高原周缘很多山前盆地都

发现了巨厚的砾石层（砾岩层）或磨拉石（类磨拉石）

建造，并应用磁性地层方法良好地确定了各砾石层

的形成时代，如临夏盆地的积石砾岩（３．５８～２．５８

Ｍａ）（方小敏等，１９９７）、西南天山南麓和帕米尔—西

昆仑北麓前陆盆地的西域砾岩（３．６～１．３Ｍａ）

（Ｚｈｅｎｇｅｔａｌ．，２０００；陈杰等，２００１）、河西走廊酒泉

盆地的玉门砾岩（３．６０～０．９３Ｍａ）与酒泉砾石层

（０．８４～０．１５Ｍａ）（赵志军等，２００１；苏建平等，

２００５）、龙门山山前盆地的大邑砾岩（２．７～２．２Ｍａ）

（李吉均等，２００１）、喜马拉雅山南尼泊尔砾岩（３．０～

２．５Ｍａ）（Ｑｕａｄｅｅｔａｌ．，１９９５）。青藏高原周缘山前

或前陆盆地的上新世—第四纪早期砾石层不但厚度

巨大，而且在砾石沉积期间和沉积期后普遍发生了

强烈的逆冲推覆构造运动和显著的区域褶皱变形，

在砾石层底部、砾石层内部及砾石层上部形成多期

角度不整合，具有磨拉石建造的典型特征（陈杰等，

２００１），对造山运动具有重要指示意义（Ｌｉｅｔａｌ．，

１９９９；李吉均等，１９９８，２００１；陈杰等，２００１），与山脉

快速隆升存在良好对应关系。如玉门砾岩、酒泉砾

石层与酒泉盆地周缘逆冲推覆构造运动存在动力学

成因联系，对应于祁连山２期快速隆升事件（赵志军

等，２００１；苏建平等，２００５）；大邑砾岩发育与龙门山

推覆构造运动存在成因联系，对应于龙门山快速隆

升事件（李吉均等，２００１）；西域砾岩发育与西南天山

南麓、帕米尔—西昆仑北麓的逆冲推覆构造运动存

在动力学成因联系（陈杰等，２００１），对西南天山与西

昆仑的山脉快速隆升事件具有重要指示意义；尼泊

尔砾岩和西瓦利克上部砾石层记录了喜马拉雅山晚

期快速隆升事件（李吉均等，２００１）。但类似时代的

巨厚砾岩、磨拉石建造及构造变形、造山运动在青藏

高原内部却未见报道。青藏高原内部中新世早中期

处于相对稳定的古大湖沉积环境 （吴珍汉等，

２００６ａ），中新世晚期—第四纪长期处于伸展（走滑）

构造环境（Ｈａｒｒｉｓｏｎｅｔａｌ．，１９９５；Ｂｌｉｓｎｉｕｋｅｔａｌ．，

２００１），挤压构造变形微弱（图２），地壳缩短增厚不显

著，不具备形成巨厚磨拉石建造的构造环境。因此，

约３．６Ｍａ以来的造山运动和磨拉石建造主要发育

于青藏高原周缘山区，对青藏高原内部没有产生显

著影响，与青藏高原隆升似乎也不存在直接关系和

成因联系，青藏高原（内部）挤压缩短变形和构造隆

升主要发生于中新世早中期五道梁群湖相沉积之

前。

尽管青藏不同地区新生代中晚期湖相沉积地层

及其构造变形、孢粉组合良好地记录了青藏高原隆

升及古环境演化过程，为青藏高原隆升提供了重要

的地质证据，但仍然存在不少需要进一步研究的问

题。相关问题包括：（１）大部分地区风火山群、雅西

错群、五道梁群及其相当层位的地层存在显著差异，

磁性地层资料为各地层单元（群）的时代提供了良好

的年代学约束，但对部分露头的地层时代目前仍然

存在争议；将雅西错群与五道梁群进一步细分，划分

出Ｅ１３、Ｅ
２
３、Ｅ

３
３ 与 Ｎ

１
１、Ｎ

２
１、Ｎ

３
１，主要依据地层层序、孢
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粉组合及部分样品的介形虫化石等资料（吴珍汉等，

２００６ｂ），难免存在误差或误判；（２）新生代中晚期，不

同类型的古植被生存条件可能随时间发生不同程度

的变化，因此古植被与古海拔高度的关系可能更加

复杂，但根据古植被组合结合图６判别古海拔高度

的误差目前尚难以估算；（３）伦坡拉盆地孢粉显示，

暗针叶林在渐新世早中期已经达到很高的比例（约

２３％），至渐新世晚期高达３６％～３９．６％（图），跃居

主导地位，说明青藏高原中部伦坡拉地区的隆升时

代早于青藏其它邻区，这与根据氧同位素比值得出

的古海拔高度变化（Ｄａｖｉｄｅｔａｌ．，２００６）基本吻合；

（４）对青藏高原的隆升机理，仅根据地表构造观测资

料尚难以合理解释，深部动力学过程具有不可忽视

的重要作用（Ｋｌｅｍｐｅｒｅｒ，２００６）。对青藏高原的隆

升过程和隆升机理，还有待于更多更加深入的研究

工作。
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