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内容提要：对柴达木盆地西部大浪滩盐湖梁ＺＫ０２孔岩芯进行详细的磁性地层研究，确定钻孔岩芯的 Ｂ—Ｍ界
线位于３１５ｍ，Ｊａｒａｍｉｌｌｏ位于４０５～４３０ｍ，Ｏｌｄｕｖａｉ位于７７２～８１６ｍ。在磁性年代学框架基础上，以蒸发岩沉积序列作
为主要依据，结合碎屑岩变化以及孢粉分析，认为该地区在第四纪发生过三次较大的沉积环境变化，分别发生在２５
～２２Ｍａ，１２～０７Ｍａ与０４Ｍａ。青藏高原第四纪的隆升是造成上述三次变化的主要原因，其中早更新世末—中更
新世早期的隆升对柴达木盆地的气候影响较大，导致柴达木盆地的气候由温凉湿润转换为寒冷干旱。高原隆升引

起的气候干旱并非简单的逐渐加剧，而是早更新世末期以来，气候湿润期表现得更为湿润，这种现象可能由高原隆

升增加了夏季风的强度导致，冰川和积雪面积的增大也起到了叠加效应。

关键词：柴达木大浪滩；磁性地层；青藏高原隆升；环境变化

　　湖泊沉积物是相邻山地及高原隆升和剥蚀的天
然记录，具有覆盖面广、沉积连续、分辨率高的特点，

是进行高分辨率环境演化研究的极佳对象（王苏民

和张振克，１９９９）。近年来，薛斌等（１９９７）、沈吉等
（２００４，２００８）分别在青藏高原东部若尔盖地区、高
原中部错鄂地区以及高原西南部鹤庆盆地利用湖泊

沉积物重建了青藏高原第四纪以来的隆升及环境演

化过程。然而上述钻孔中，若尔盖地区的 ＲＭ孔仅
获得了０９Ｍａ以来的沉积记录，错鄂孔缺失０７８～
０３５Ｍａ的沉积物（沈吉等，２００４），只有鹤庆盆地的
岩芯获得了较完整的２７８Ｍａ以来的沉积记录。因
此，缺乏连续的沉积物仍然是制约高原第四纪研究

的主要问题。

柴达木盆地位于青藏高原东北缘，第四纪沉积

物厚度最大可达２０００～３０００ｍ（ＬｉｕＺｅｃｈｕｎｅｔａｌ．，
１９９８），是研究青藏高原隆升与环境变化的良好载
体。盆地内部发育了大浪滩、昆特依、尕斯库勒等一

系列盐湖。作为湖泊的一种重要类型，盐湖也是恢

复古气候与构造活动的重要研究对象（郑绵平，

２００１），碎屑岩与蒸发岩的交替出现通常被认为是
干旱与湿润气候变化的体现（沈振枢等，１９９３；李明
慧等，２０１０），并且蒸发岩的种类也可作为指示古气
候变化的指标，如芒硝为典型的冷相盐类矿物，无水

芒硝与白钠镁钒为典型的暖相和偏暖相矿物（郑绵

平等，１９９８）。
位于柴达木盆地西部的大浪滩盐湖，是柴达木

盆地第四纪以来重要的盐类沉积中心（沈振枢等，

１９９３），记录了大浪滩地区以及柴达木盆地 ２５Ｍａ
以来的环境演化历史。上世纪９０年代，沈振枢等
（１９９３）利用磁性地层、同位素年代学及孢粉研究建
立了大浪滩ＺＫ３３６与ＺＫ４０２等钻孔的年代学框架，
然而由于实验仪器精度不高以及较大的取样间隔，

上述年代学框架已不能满足现今高精度的环境变化

研究的需要。本文利用磁性地层建立了大浪滩梁
ＺＫ０２孔１０００ｍ厚沉积物的年代框架，在此基础上，
利用梁ＺＫ０２孔岩性变化以及孢粉记录探讨大浪滩



盐湖与柴达木盆地第四纪的古环境演化对青藏高原

隆升的响应。

１　区域地质概况
大浪滩地区大致呈北西—南东向延伸（图１），

地表为盐壳覆盖，几乎没有植被。气候属典型的内

陆沙漠干旱性气候，地表水系极不发育，雨季偶有暂

时性洪流。由北西—南东向的背斜构造带所分割，

图１柴达木盆地大浪滩盐湖地质图（改自魏新俊等，１９９３）
Ｆｉｇ．１ＧｅｏｌｏｇｉｃａｌｍａｐｏｆＤａｌａｎｇｔａｎｓａｌｉｎｅｌａｋｅｉｎｔｈｅＱａｉｄａｍＢａｓｉｎ（ｍｏｄｉｆｉｅｄａｆｔｅｒＷｅｉＸｉｎｊｕｎｅｔａｌ．，１９９３）

其中褶皱隆起带出露古近系，背斜间的凹地发育第

四系。梁ＺＫ０２孔位于大浪滩东北部小梁山以北的
梁北凹地，地理坐标为３８°３３′Ｎ，９１°２１′Ｅ，靠近大浪
滩盐湖的沉积中心，钻孔进尺 １０００ｍ，取芯率高达
９５％。岩性分为碎屑岩与蒸发岩两类，碎屑岩主要
为含粉砂粘土与泥岩，仅在钻孔底部发育少量砂岩。

蒸发岩包括石盐（ＮａＣｌ）、石膏（ＣａＳＯ４·２Ｈ２Ｏ）、杂
卤石（Ｋ２Ｃａ２Ｍｇ（ＳＯ４）４·２Ｈ２Ｏ）、芒硝（Ｎａ２ＳＯ４·
１０Ｈ２Ｏ）、白钠镁钒（Ｎａ２Ｍｇ（ＳＯ４）２·４Ｈ２Ｏ）、钾石盐
（ＫＣｌ）与光卤石（ＫＭｇＣｌ３·６Ｈ２Ｏ）在内的一套较完
整的演化序列。钻孔从底部到顶部由碎屑岩层夹蒸

发岩层过渡到顶部蒸发岩层夹碎屑岩层，蒸发岩含

量与种类逐渐增多，碎屑岩逐渐减少。

２　古地磁采样与实验
因蒸发岩层无法取样，梁ＺＫ０２孔仅在碎屑岩

层中取样，以０．５～１ｍ为间隔选取、加工５３７块样
品进行系统热退磁，样品规格为２ｃｍ ×２ｃｍ ×２ｃｍ
的立方体。热退磁先后在中国地质科学院地质力学

研究所古地磁实验室和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室完成，前者选

取１１７块样品进行热退磁，后者对４２０块样品进行
热退磁。热退磁设备均为美制 ＴＤ４８热退磁炉，剩
磁测试均在美制２Ｇ超导磁力仪上进行，退磁温度
为５０～６８０℃，温度间隔为３０～５０℃，分１７～２０步
进行，剩磁分量采用主向量分析法提取（Ｋｉｒｓｃｈｖｉｎｋ，
１９８０），部分样品在热退磁的过程中，使用捷克
ＡＧＩＣＯ公司ＫａｐｐａＢｒｉｄｇｅＫＬＹ３仪器进行了体积磁
化率测试。除热退磁外，选取部分样品利用 Ｍｏｌｓｐｉｎ
型交变退磁仪进行了交变退磁，退磁步骤为 ＮＲＭ、
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５、１０、１５、２０、２５、３０、４０、５０、６０、７０、８０ｍＴ，在美制２Ｇ
７５５卧式超导磁力仪上测试。部分代表样品进行了
等温剩磁（ＩＲＭ）获得曲线及反向场退磁曲线测试，

图２柴达木盆地梁ＺＫ０２孔代表样品的退磁结果
Ｆｉｇ．２ＤｅｍａｇｎｅｔｉｚａｔｉｏｎｒｅｓｕｌｔｓｏｆｒｅｐｒｅｓｅｎｔａｔｉｖｅｓｐｅｃｉｍｅｎｓｉｎＱａｉｄａｍＢａｓｉｎ

（ａ，ｃ，ｅ，ｇ，ｉ，ｋ）—正交矢量投影图（实心圆与空心圆分别代表水平与垂直投影；Ｅ—东；Ｓ—南；Ｗ—西；Ｎ—北；Ｕｐ—上；Ｄｏｗｎ—下；Ｓｃａｌｅ—
单位刻度）；（ｂ，ｄ，ｆ，ｈ，ｊ，ｌ）—均一化的剩磁强度衰减图，图（ｄ）包括样品 ＤＬ５７６热退磁过程中的体积磁化率变化曲线（Ｍ—剩磁强度；
Ｍｍａｘ—室温下的剩磁强度；ｔ—温度；ｋ—体积磁化率）

（ａ，ｃ，ｅ，ｇ，ｉ，ｋ）—ｏｒｔｈｏｇｏｎａｌｖｅｃｔｏｒｄｉａｇｒａｍｓ（Ｓｏｌｉｄａｎｄｏｐｅｎｃｉｒｃｌｅｓｒｅｆｅｒｔｏｐｒｏｊｅｃｔｉｏｎｓｏｎｔｈｅｈｏｒｉｚｏｎｔａｌａｎｄｖｅｒｔｉｃａｌｐｌａｎｅｓ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ；Ｅ—
ｅａｓｔ；Ｓ—ｓｏｕｔｈ；Ｗ—ｗｅｓｔ：Ｎ—ｎｏｒｔｈ）；（ｂ，ｄ，ｆ，ｈ，ｊ，ｌ）—ｎｏｒｍａｌｉｚｅｄｄｅｃａｙｃｕｒｖｅｓｏｆｍａｇｎｅｔｉｚａｔｉｏｎｆｏｒｒｅｐｒｅｓｅｎｔａｔｉｖｅｓｐｅｃｉｍｅｎｓ；ｆｉｇｕｒｅ（ｄ）ａｌｓｏ
ｓｈｏｗｓｃｈａｎｇｅｏｆｓｕｓｃｅｐｔｉｂｉｌｉｔｙｏｆｓｐｅｃｉｍｅｎＤＬ５７６ｄｕｒｉｎｇｈｅａｔｉｎｇ（Ｍ—ｉｎｔｅｎｓｉｔｙｏｆｒｅｍｎａｎｔｍａｇｎｅｔｉｚａｔｉｏｎ；Ｍｍａｘ—ｉｎｔｅｎｓｉｔｙｏｆｒｅｍｎａｎｔｍａｇｎｅｔｉｚａｔｉｏｎ

ｕｎｄｅｒｒｏｏｍｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ；ｔ—ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ；ｋ—ｂｕｌｋｓｕｓｃｅｐｔｉｂｉｌｉｔｙ）

在ＩＭ１０３０脉冲磁力仪上加场，用 ＡＧＩＣＯＪＲ６旋
转磁力仪测试剩磁，之后样品进行了三轴等温剩磁

热退磁分析，分别沿Ｚ、Ｙ、Ｘ三轴施加２．４Ｔ、０．４Ｔ与
０．１２Ｔ的直流场，加完场在 ＴＤ４８热退磁炉进行逐
步热退磁，使用ＡＧＩＣＯＪＲ６旋转磁力仪进行测试。

３　实验结果与分析
３．１　热退磁与岩石磁学结果分析

样品的热退磁实验显示出不同的热退磁行为，

除去未分离出特征分量的样品（图２ｋ，２ｌ），结合岩
石磁学的结果，将分离出特征分量的样品分为两类。

第一类样品：粘滞剩磁在１５０℃退掉，剩磁强度
在３５０～３６０℃之前衰减至５％，在１８０～３５０℃之间
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可分离出特征分量，在３５０℃之后剩磁方向趋于混
乱（如图２ａ、ｃ）。此类样品的等温剩磁（ＩＲＭ）获得
曲线及反向场退磁曲线（图３ａ、ｃ）显示，样品的ＩＲＭ
在 ３００ｍＴ已接近饱和，说明以低矫顽力矿物为主。
三轴等温剩磁热退磁实验（图３ｂ、ｄ）也显示此类样

图３柴达木盆地梁ＺＫ０２孔代表样品的岩石磁学结果
Ｆｉｇ．３ＲｏｃｋｍａｇｎｅｔｉｃｒｅｓｕｌｔｓｏｆｒｅｐｒｅｓｅｎｔａｔｉｖｅｓｐｅｃｉｍｅｎｓｉｎＱａｉｄａｍＢａｓｉｎ

（ａ）、（ｃ）、（ｅ）—归一化的等温剩磁获得曲线与反向场退磁曲线（Ｈ—直流场强度；Ｍ—剩磁强度；Ｍ２．４Ｔ—直流场为２４Ｔ的剩磁强度）；

（ｂ）、（ｄ）、（ｆ）—三轴等温剩磁热退磁曲线（ＩＲＭ—等温剩磁；ｔ—温度）
（ａ），（ｃ），（ｅ）—ＮｏｒｍａｌｉｚｅｄＩＲＭａｃｑｕｉｓｉｔｉｏｎａｎｄｂａｃｋｆｉｅｌｄｃｕｒｖｅｓ（Ｈ—ｉｎｔｅｎｓｉｔｙｏｆＤＣｆｉｅｌｄ；Ｍ—ｉｎｔｅｎｓｉｔｙｏｆｒｅｍｎａｎｔｍａｇｎｅｔｉｚａｔｉｏｎ；Ｍ２．４Ｔ—ＤＣ

ｆｉｅｌｄｉｓ２４Ｔ）；（ｂ）、（ｄ）、（ｆ）—ｔｈｅｒｍａｌｄｅｍａｇｎｅｔｉｚａｔｉｏｎｏｆｔｈｒｅｅｃｏｍｐｏｎｅｎｔＩＲＭ（ＩＲＭ—ｉｓｏｔｈｅｒｍａｌｒｅｍａｎｅｎｔｍａｇｎｅｔｉｚａｔｉｏｎ；ｔ—ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ）

品的载磁矿物以软磁组分为主，三种矫顽力组分的

解阻温度均为５８０℃，说明磁铁矿的存在，中、低矫
顽力组分在２５０～３５０℃明显减少，说明此类样品除
磁铁矿外，还含有其它低矫顽力矿物，磁赤铁矿或铁

的硫化物。

前人研究表明，铁的硫化物———胶黄铁矿在

２００℃以上会发生热分解（Ｒｏｂｅｒｔｓ，１９９５；Ｒｏｂｅｒｔｓｅｔ
ａｌ．，２０１１；Ｔｏｒｉｉｅｔａｌ．，１９９６；ＳａｇｎｏｔｔｉａｎｄＷｉｎｋｌｅｒ，
１９９９），此时样品的磁化率会有明显减少，之后磁黄
铁矿或磁铁矿的生成会导致磁化率的增大（Ｈｏｒｎｇ
Ｃｈｏｒｎｇｓｈｅｒｎｅｔａｌ．，１９９２，１９９８；ＲｏｂｅｒｔｓａｎｄＴｕｒｎｅｒ，
１９９３；Ｒｏｂｅｒｔｓｅｔａｌ．，２０１１）。对样品热退磁过程中
磁化率的测试结果表明，部分样品的磁化率在１５０
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～３００℃有所减小，之后开始增大（图２ｄ），说明第一
类样品的载磁矿物可能含有胶黄铁矿。为了进一步

证明胶黄铁矿的存在，选取部分样品进行了交变退

磁，发现有样品在 ４０ｍＴ产生 ＧＲＭ（Ｇｙｒｏｒｅｍａｎｅｎｔ
ｍａｇｎｅｔｉｚａｔｉｏｎ）（图２ｉ，２ｊ），而这一特征正是胶黄铁矿
所特有的（Ｓｎｏｗｂａｌｌ，１９９７；ＨｕＳｈｏｕｙｕｎｅｔａｌ．，１９９８；
Ｓａｇｎｏｔｔｉ ａｎｄ Ｗｉｎｋｌｅｒ， １９９９； Ｓｔｅｐｈｅｎｓｏｎ ａｎｄ
Ｓｎｏｗｂａｌｌ，２００１）。因此根据退磁曲线及岩石磁学实
验，认为此类样品中的载磁矿物以胶黄铁矿为主，特

征剩磁为胶黄铁矿携带的化学剩磁，含有少量的磁

铁矿与赤铁矿。

第二类样品：粘滞剩磁在２５０～３００℃退去，剩
磁分量在３００～５８０℃或３００～６８０℃之间分离出来
（如图２ｅ，２ｇ）。与第一类样品相比，此类样品在
３５０℃之后剩磁方向较为稳定，热退磁曲线以及岩石
磁学结果表明此类样品的载磁矿物主要为磁铁矿、

赤铁矿，但并非单一的含有磁铁矿或者赤铁矿，大部

分样品也含有胶黄铁矿。ＩＲＭ获得曲线显示样品同
时包括高矫顽力矿物与低矫顽力矿物，并且三轴等

温剩磁热退磁曲线中的软磁组分在２５０～３００℃也
有明显减少，说明样品同时含有胶黄铁矿与赤铁矿

（如图３ｅ，３ｆ）。
经统计，梁ＺＫ０２孔分离出特征分量的４００块

样品中，第一类样品１２５块，占实测样品的２３％，第
二类样品２７５块，占实测样品的５１％。
３．２　梁ＺＫ０２孔年代序列的建立

根据上述热退磁与岩石磁学实验，认为部分样

品中１８０～３５０℃分离出的剩磁分量为胶黄铁矿所
携带的化学剩磁。前人研究表明胶黄铁矿所携带的

化学剩磁不一定为原生剩磁（ＨｏｒｎｇＣｈｏｒｎｇｓｈｅｒｎｅｔ
ａｌ．，１９９８；ＪｉａｎｇＷｅｉｔｅｈｅｔａｌ．，２００１；Ｒｏｂｅｒｔｓｅｔａｌ．，
２００５），但我们初步认为梁ＺＫ０２孔中部分胶黄铁矿
携带的化学剩磁很可能为沉积后不久获得，主要基

于以下两点：

（１）将分离出特征分量的两类样品，即携带化
学剩磁的第一类样品与由磁铁矿和赤铁矿携带高温

剩磁的第二类样品分别建立极性柱进行对比（如图

４），对比后发现二者Ｂ—Ｍ界线，Ｊａｒａｍｉｌｌｏ与Ｏｌｄｕｖａｉ
的位置基本一致，只是在短期的极性事件的记录有

一定的差异，说明大部分样品在获得沉积剩磁不久

后就获得了胶黄铁矿携带的化学剩磁，使得二者可

能记录了同一时期的古地磁场方向。

（２）钻孔中同时含有胶黄铁矿、赤铁矿和磁铁
矿的样品，在２５０℃ ～３５０℃的分量与３５０℃以上的

剩磁方向虽有变化，但极性多数仍较一致（如图２ｇ、
２ｈ），说明部分样品的化学剩磁与沉积剩磁记录的
地磁场有一定差异，但多数仍可以记录同一时期古

地磁场的方向。同时我们注意到，虽然样品在加热

过程中磁性矿物可能会产生相变化而产生新的磁性

矿物，但由于样品的热退磁是在磁场强度极微弱

（＜１０ｎＴ）的屏蔽环境中进行，新生成的磁铁矿很难
获得叠加的剩磁，因此，我们认为样品中分离出的高

温分量应为原生剩磁，而与高温分量方向一致的胶

黄铁矿携带的剩磁方向，应当在沉积物沉积不久后

获得。

综合上述分析，尽管梁ＺＫ０２孔中多数胶黄铁
矿携带的化学剩磁为沉积后不久获得，仅少量样品

的剩磁方向和磁铁矿或赤铁矿携带的剩磁方向有差

异。相比而言，第二类样品携带的剩磁更为可靠，记

录了更多的极性事件，所以本文采用由磁铁矿或赤

铁矿携带的高温剩磁来建立极性柱。

梁ＺＫ０２孔的高温剩磁分量样品共有 ２７５块，
去除单个极性异常样品４２块后，实际采用２３３块样
品的剩磁结果建立极性柱，由于钻孔岩芯的磁偏角

失去意义，因此仅利用磁倾角建立磁极性柱。

通过与标准极性柱（ＣａｎｄｅａｎｄＫｅｎｔ，１９９５）的
对比，认为梁ＺＫ０２孔的 Ｂ—Ｍ界线位于 ３１５ｍ，
Ｊａｒａｍｉｌｌｏ位于４０５～４３０ｍ，Ｏｌｄｕｖａｉ位于７７２～８１６ｍ，
Ｏｌｄｕｖａｉ下部位于 ８７０９～８７１６ｍ与 ８８９０８～
８９３９３ｍ处的 ２次正极性事件可以分别对应
ＲｅｕｎｉｏｎⅡ与ＲｅｕｎｉｏｎⅠ。
３．３　梁ＺＫ０２孔沉积速率的变化

根据该钻孔岩芯不同层位获得的铀系年龄（侯

献华等，２０１０），可以建立其沉积速率曲线（图６ａ），
其中０～７６ｍ岩芯段沉积速率较高，为０９２ｍｍ／ａ，
认为是蒸发岩含量急剧增加所致（图７），其下部７６
～１２２ｍ的沉积速率为０２７ｍｍ／ａ。图６ｂ中，依据可
靠的磁性界线，如 Ｂ—Ｍ、Ｊａｒａｍｉｌｌｏ、Ｏｌｄｕｖａｉ、Ｒｅｕｎｉｏｎ
Ⅱ与 ＲｅｕｎｉｏｎⅠ的时代，可以确定６８ｍ以下岩芯段
的沉积速率，如６８～３１５ｍ的沉积速率为０３５ｍｍ／
ａ，与图６ａ相差不大。此外，魏乐军等（２００４）的研
究发现，青藏高原部分咸水湖、盐湖的沉积速率均在

０１～２１ｍｍ／ａ间变化。因此通过与梁ＺＫ０２孔绝
对年龄建立的沉积速率以及部分盐湖沉积速率的对

比，认为梁ＺＫ０２孔的磁性地层建立的沉积速率曲
线符合该区盐湖的沉积特征。

若以 ７７２～８９０ｍ的平均沉积速率 ０２７ｍｍ／ａ
推算，可以估计梁ＺＫ０２孔底界１０００ｍ处年龄应接
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图４柴达木盆地梁ＺＫ０２孔第一类与第二类样品磁倾角变化以及极性柱对比
（ａ列与ｃ列为第一类样品，ｂ列与ｄ列为第二类样品）

Ｆｉｇ．４ＰａｌｅｏｍａｇｎｅｔｉｃｉｎｃｌｉｎａｔｉｏｎｖａｒｉａｔｉｏｎｓａｎｄｍａｇｎｅｔｏｓｔｒａｔｉｇｒａｐｈｙｃｏｌｕｍｎｓｏｆｔｗｏｔｙｐｅｓｏｆｓｐｅｃｉｍｅｎｓｉｎＱａｉｄａｍＢａｓｉｎ
（ｃｏｌｕｍｎａａｎｄｃａｒｅｔｙｐｅｓ１ｓｐｅｃｉｍｅｎｓ，ｃｏｌｕｍｎｂａｎｄｄａｒｅｔｙｐｅ２ｓｐｅｃｉｍｅｎｓ）

近２６Ｍａ，或接近高斯正极性期，但退磁结果没有揭
示出钻孔底部存在高斯正极性期，因此初步估计梁
ＺＫ０２孔底界年龄应在２５～２６Ｍａ之间。
３．４　梁ＺＫ０２孔极性漂移事件的讨论

梁ＺＫ０２孔Ｂｒｕｎｈｅｓ与Ｍａｔｕｙａｍａ期内存在多次
极性漂移事件，结合钻孔的铀系年龄数据（侯献华

等，２０１０）以及沉积速率变化曲线，具体讨论如下。
（１）Ｂｒｕｎｈｅｓ期内仅存在１次极性漂移事件，根

据铀系年龄的约束（侯献华等，２０１０），可确定６７５
～６９６ｍ处为Ｎｏｒｗｅｇｉａｎ—ＧｒｅｅｎｌａｎｄＳｅａ事件，年龄
为 ７０～８０ｋａ（Ｌａｎｇｅｒｅｉｓｅｔａｌ．，１９９７；Ｃｈａｎｎｅｌｌ，
２００６）。

（２）Ｍａｔｕｙａｍａ期内除Ｊａｒａｍｉｌｌｏ、Ｏｌｄｕｖａｉ、Ｒｅｕｎｉｏｎ
Ⅱ与ＲｅｕｎｉｏｎⅠ外，还存在６次极性漂移事件。其中
４次根据沉积速率的计算可找出对应的全球极性漂
移事件，包括４９２０７～４９３８２ｍ的ＣｏｂｂＭｏｕｎｔａｉｎ事
件，年 龄 为 １２０～１２１Ｍａ（ＣａｎｄｅａｎｄＫｅｎｔ，，
１９９５）；５５６７１～５５７７１ｍ的 Ｂｊｏｒｎ事件，年龄为

１２５５Ｍａ（Ｃｈａｎｎｅｌｌｅｔａｌ．，２００２）；６５４３４～６６３９４ｍ
的Ｇａｒｄａｒ事件，年龄为 １４７～１４８Ｍａ（Ｃｈａｎｎｅｌｌｅｔ
ａｌ．，２００２）；以及７２５１５～７２５７６ｍ的 Ｇｉｌｓａ事件，
年龄为１５７Ｍａ（Ｃｈａｎｎｅｌｌｅｔａｌ．，２００２）。此外，分别
位于５６５１５～５７５５８ｍ与７３６１～７３９９８ｍ的极性
漂移事件未能找出对应的全球极性漂移事件。

４　讨论
４．１　区域性古环境变化

盐湖中的碎屑岩层与蒸发岩层通常被认为是气

候湿润与干旱的反映。湿润气候条件下，地表径流

搬运能力较强，湖泊中碎屑岩含量相对增加，蒸发岩

含量相对减少，表现为湖泊的淡化期；干旱气候下，

湖泊的蒸发量会增大，促使蒸发岩不断结晶析出，使

得蒸发岩含量增多，碎屑岩含量相对减少，表现为湖

泊的成盐期（沈振枢等，１９９３；李明慧等，２０１０）。古
气候不仅可以通过湖水的蒸发量与补给量影响盐湖

中蒸发岩的结晶，还会影响岩石的风化强度，改变盐
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图５柴达木盆地梁ＺＫ０２孔磁极性序列与标准极性序列（改自ＣａｎｄｅａｎｄＫｅｎｔ，１９９５）对比
Ｆｉｇ．５ＣｏｒｒｅｌａｔｉｏｎｏｆｍａｇｎｅｔｉｃｐｏｌａｒｉｔｙｓｔｒａｔｉｇｒａｐｈｙｏｆＬｉａｎｇＺＫ０２ＢｏｒｅｈｏｌｅｗｉｔｈＧＰＴＳ

ｉｎＱａｉｄａｍＢａｓｉｎ（ａｆｔｅｒＣａｎｄｅａｎｄＫｅｎｔ，１９９５）

湖中的各种易溶盐离子的浓度，进而影响蒸发岩的

种类和含量（魏新俊等，１９９３）。
柴达木盆地第四纪盐湖的演化除受气候的控制

外，构造活动对其演化也起到重要的作用。构造运

动活跃的阶段，能提供较多的碎屑物质，盐湖的蒸发

岩含量相对减少，表现为淡化期。此外，构造活动时

期产生的碎屑物质也可为蒸发岩的结晶提供各种所

需离子，如新构造运动使大浪滩地区第三系含盐地

层褶皱隆起，盐类物质更易受到淋滤，随地表与地下

径流迁移到湖泊，为第四纪盐类的结晶提供物源

（魏新俊等，１９９３）。
Ｈｏｌｓｅｒ（１９７９）认为，与含量占主导地位的矿物

相比，一种新的矿物更适合确定一个新的蒸发岩单

元，而与其含量无关，即一种新矿物的出现是确定发

生相变的重要条件。因此本文以蒸发岩的沉积序列

作为主要依据，结合碎屑岩的变化以及孢粉组合的

分析，将大浪滩盐湖的演化划分为５个阶段，来探讨
研究区的气候变化与构造活动（各阶段年龄均根据

图６ｂ中的沉积速率内插或外插所得）。
第一阶段（２５～２２Ｍａ，１０００～９１４４ｍ）。本阶

段以碎屑岩为主，仅在底部发育一套厚３６５ｍ的灰
褐色含粉砂粘土粗中粒石盐，是梁ＺＫ０２孔最早的
一套盐层，年龄为２５Ｍａ。碎屑岩为棕红色块状含
粉砂粘土、砂质泥岩夹青灰色、深灰色层状含粉砂粘

土、泥岩，其中棕红色含粉砂粘土代表冲积扇远端环

境，青灰色含粉砂粘土为浅湖沉积，若将二者的交替

变化作为一次旋回，可将本阶段划分出 ５个旋回。
岩性以及沉积相的变化说明当时湖平面较为动荡，
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图６梁ＺＫ０２孔沉积速率变化图
Ｆｉｇ．６ＶａｒｉａｔｉｏｎｏｆｓｅｄｉｍｅｎｔａｒｙｒａｔｅｏｆＬｉａｎｇＺＫ０２Ｂｏｒｅｈｏｌｅ
（ａ）—侯献华等（２０１０）铀系年龄结果；（ｂ）—本文磁性地层结果

（ａ）—ＢａｓｅｄｏｎＵｓｅｒｉｅｓｃｈｒｏｎｏｌｏｇｙｆｒｏｍＨｏｕＸｉａｎｈｕａｅｔａｌ．，２０１０；（ｂ）—ｂａｓｅｄｏｎｍａｇｎｅｔｏｓｔｒａｔｉｇｒａｈｉｃｒｅｓｕｌｔｓｆｒｏｍｔｈｉｓｓｔｕｄｙ

沉积环境不稳定，冲洪积环境与滨浅湖环境交替出

现，属于构造活动较为活跃的时期。本阶段的孢粉

组合以针叶乔木植物为主，陆生草本植物次之，还有

少量的灌木植物，未见蕨类植物，指示寒冷干旱的气

候?，与当时以冲洪积为主的沉积环境相对应。

这段时期在柴达木盆地周边表现为第四系七个

泉组与第三系狮子沟组呈不整合接触，并在盆地内

部的多个钻孔出现含砾沉积，如大浪滩梁ＺＫ０５孔
中下部发育一套厚达６７０ｍ的中粗砂、卵砾石层，沉
积结束的年龄为２Ｍａ（施林峰等，２０１０）。大浪滩南
部尕斯库勒湖ＺＫ２６０５孔从２８５Ｍａ开始，由滨浅湖
沉积转变为冲洪积与滨浅湖交替的沉积环境，出现

较多的含砾中粗砂及少量砂砾层，在１９８Ｍａ再次
恢复湖相沉积；大浪滩北部察汗斯拉图 ＺＫ４６１３孔
在４０４～３４３ｍ（２９２～２０１Ｍａ）出现数层含砾石的
砂质淤泥夹层（沈振枢等，１９９３）。综合柴达木盆地
边部的不整合接触及内部的含砾岩层，说明此次构

造活动自上新世末期开始，大约在２Ｍａ结束。
第二阶段（２２～１２Ｍａ，９１４４～５１０４ｍ）。本

阶段蒸发岩开始连续出现，含量逐渐增多，种类以石

盐、石膏为主，含少量杂卤石。碎屑岩为青灰色、灰

褐色含粉砂粘土夹薄层灰白色含粉砂石盐，部分粉

砂粘土层发育水平层理。碎屑岩从氧化色到还原色

的变化以及水平层理的发育说明大浪滩从之前的冲

积扇—滨浅湖交替环境进入半深湖、深湖环境，此

外，蒸发岩的连续出现也暗示大浪滩盐湖的沉积环

境趋于稳定，说明本阶段属于构造活动相对较弱的

时期。孢粉组合显示本阶段禾木科、菊科、蒿属等草

本植物以及灌木植物逐渐增多，出现了亚热带乔木

以及喜暖的桦属、栎属等，指示当时的气候由之前的

寒冷干旱转变为温凉湿润?。在这样的气候条件

下，盆地内得到水源供给的河流将蒸发岩结晶所需

的各种离子带入大浪滩盐湖，盐湖开始稳定的沉积

石盐、石膏等。

第三阶段（１２～０７Ｍａ，５１０４～２８８９５ｍ）。与
上阶段相比，本阶段出现了新的硫酸盐矿物：白钠镁

钒与芒硝，上述两种盐类的出现说明大浪滩盐湖进

入新的沉积阶段，即钠镁盐沉积阶段。根据碎屑岩

与蒸发岩含量的相对变化可将本阶段进一步划分为

３段：第１段（５１０４～４０３５ｍ）为深灰色、灰黑色含
石膏淤泥、粘土夹灰白色含粉砂、淤泥石盐；第２段
（４０３５～３４３０５ｍ）为灰白色含粉砂、淤泥石盐夹灰
黑色含石膏、石盐淤泥；第３段（３４３０５～２８８９５ｍ）
为灰黑色含石膏、石盐淤泥夹灰白色含粉砂石盐。

蒸发岩种类和含量的变化说明大浪滩盐湖的沉积环

境在此期间发生了变化。除大浪滩外，柴达木盆地

西部昆特依与马海盆地东部的沉积环境也在早更新

世晚期发生了改变，开始进入盐湖沉积阶段，出现大

规模的蒸发岩类（沈振枢等，１９９３）。
第四阶段（０７～０４Ｍａ，２８８９５～１５３５ｍ）。本

阶段为灰白色含粉砂石盐夹灰黑色含石膏、石盐淤

泥与青灰色含粉砂粘土。碎屑岩含量的减少，蒸发

岩含量的增多以及芒硝的稳定出现说明盐湖的沉积

环境再次趋于稳定。本段的孢粉组合以草本植物和

乔木植物花粉为主，耐旱及耐盐的藜、蒿、麻黄有所

增加，指示干旱的气候?。岩性的变化结合孢粉分

析，认为当时属于构造活动相对平静的时期，干旱的

气候取代构造活动成为大浪滩盐湖稳定沉积的重要
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因素。

第五阶段（０４～０Ｍａ，１５３５～０ｍ）。本阶段蒸
发岩种类明显增多，除石盐、石膏、芒硝与白钠镁钒

外，还发育钾石盐与光卤石，说明大浪滩盐湖进入了

盐湖发展的后期，即钾镁盐沉积阶段。孢粉组合也

显示本阶段大浪滩气候逐渐与现今相似，植被面貌

图７柴达木盆地大浪滩盐湖第四纪环境指标变化
Ｆｉｇ．７ＶａｒｉａｔｉｏｎｏｆｅｎｖｉｒｏｎｍｅｎｔａｌｐｒｏｘｉｅｓｏｆｔｈｅＤａｌａｎｇｔａｎｓａｌｉｎｅｌａｋｅｉｎＱａｉｄａｍＢａｓｉｎ

由之前的疏林草原转变为现今的荒漠，气候变得寒

冷干旱（侯献华等，２０１１）。根据碎屑层与蒸发岩层
的相对变化分为２段：下段为１５３５～１３２８５ｍ，灰
白色含粉砂石盐夹灰黑色含石膏、石盐淤泥；上段为

１３２８５～０ｍ，灰黑色、浅灰色含石盐石膏淤泥夹灰
白色石盐过渡到灰白色含粉砂石盐、芒硝、白钠镁钒

夹灰黑色含石盐、石膏淤泥。本阶段大浪滩盐湖的

碎屑岩含量在１３４～１０４ｍ明显增加，而孢粉组合显
示本阶段以干旱气候为主，说明本阶段碎屑岩的增

多并非是由于湿润的气候，而是区域的构造活动提

供了更多的碎屑所致。

４．２　梁ＺＫ０２孔对青藏高原隆升的响应
晚上新世—早更新世，包括祁连山、阿尔金山在

内的青藏高原北缘有一次较大规模的隆升（方小敏

等，２００４，２００７；陈正乐等，２００６），与梁ＺＫ０２孔岩芯
第一阶段相对应，李吉均等（２００１）将其称为“青藏
运动”，这次隆升在高原内部的错鄂孔以及高原西

南部的鹤庆钻孔都有记录（沈吉等，２００４，２００８）。
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柴达木盆地西部的褶皱在这一时期加强（朱允铸

等，１９９４），褶皱产生的隆起将盆地内部的湖泊初步
分割，湖泊面积减小，外加高原隆升引起的气候干旱

化的影响，位于柴达木盆地西北部的大浪滩、察汗斯

拉图与一里坪地区开始浓缩成盐（沈振枢等，

１９９３）。但因构造活动较为强烈、湖平面升降频繁、
沉积环境不稳定，柴达木盆地内部的大部分盐湖未

能进入大规模成盐期，仅在少量地区，如大浪滩盐湖

发育蒸发岩。直到２Ｍａ左右，柴达木盆地的沉积环
境趋于稳定，大浪滩开始以石盐和石膏为主连续的

沉积蒸发岩。１２Ｍａ，梁ＺＫ０２孔出现了新的蒸发
岩：白钠镁钒与芒硝，并且碎屑岩含量也有所增多，

岩性的变化说明在１２Ｍａ盐湖的沉积环境再次发
生了变化。李吉均等（１９９６）认为１２～０７Ｍａ青藏
高原再次发生隆升，并称之为“昆黄运动”。这次隆

升现已得到了不同方式的证明，如不整合接触（赵

志军等，２００１；沈吉等，２００４；宋春晖等，２００５）以及青
藏高原北缘河流阶地的出现（潘保田等，１９９６，
２０００）等。高原的隆升为盐湖的碎屑岩提供了来
源，使盐湖中的碎屑岩含量相对增多。此外，蒸发岩

岩性的变化也说明研究区的气候在此期间发生了转

变。梁ＺＫ０２孔自 ３７６１８ｍ（０９Ｍａ）开始，分别在
３７１３～３７６１８，３５０７～３５５３ｍ，３２３３～３２７９ｍ，
２６９７５～２７３７ｍ，２４０５９～２４２３６ｍ与 ２１４７～
２２１ｍ出现灰白色含芒硝石盐或独立的芒硝层。除
梁ＺＫ０２外，大浪滩梁ＺＫ０６孔也在１Ｍａ左右开始
连续出现灰白色含芒硝石盐或独立的芒硝层。芒硝

作为典型的冷相盐类矿物，可以指示干旱强冷的环

境，说明当时年均气温在 －７℃ ～－３℃（郑绵平等，
１９９８）。除芒硝的出现外，梁ＺＫ０２孔的孢粉研究也
显示在 ０９Ｍａ左右，孢粉组合中出现耐高寒的冷
杉，耐寒的麻黄花粉增多，而喜暖的桦属、栎属和雪

松突然减少?，反映了研究区由温凉略湿气候向寒

冷干旱环境的转换。因此芒硝的稳定出现与孢粉组

合的变化说明大浪滩在０９Ｍａ开始进入干旱寒冷
的环境。柴达木盆地东部的孢粉研究也显示从早更

新世到中更新世，气温有所降低（ＪｉａｎｇＤｅｘｉｎａｎｄ
Ｒｏｂｂｉｎｓ，２０００）。不仅在柴达木盆地，青藏高原中
部错鄂湖钻孔以及东南部鹤庆盆地钻孔也显示其孢

粉组合分别在０８Ｍａ和０８７６Ｍａ发生了变化（吕厚
远等，２００１；肖霞云等，２００７），说明高原在此阶段的
隆升较为强烈，使得高原周边的气候发生较大的变

化，在高原北部、中部与南部均有响应。

虽然梁ＺＫ０２孔蒸发岩含量与种类的变化暗示

了高原隆升引起的气候干旱化逐渐加剧，但其淡化

期的岩性说明０９Ｍａ之后的古气候并非单一的转
变为干旱，而是在气候湿润期表现的更为湿润。岩

芯淡化期的碎屑岩岩性由底部的青灰色、灰褐色、棕

红色粉砂粘土过渡到下部的青灰色、深灰色的粉砂

粘土，在中更新世晚期，淡化期的碎屑岩基本全部转

变为灰黑色淤泥，因此梁ＺＫ０２孔碎屑岩岩性的变
化揭示了第四纪以来，大浪滩盐湖在淡化期入湖水

量逐渐增多，湖平面的水位较之前有所提高，湖泊范

围增大，在淡化期表现得越来越湿润。王建等

（２００２）对大浪滩 ＺＫ４０２孔的岩性研究也证实了在
Ｂ—Ｍ界线以来，柴达木盆地干湿变化幅度有所增
大，相对湿润期的干燥程度有所减弱。刘秀铭等

（２００９）认为这是因为青藏高原第四纪的隆升造成
了海陆热力差异增大，引起第四纪冬、夏季风的强度

逐渐增加所致。除季风强度的增加外，高原隆升引

起的冰川和积雪面积的增大也可能是导致梁ＺＫ０２
孔淡化期更加湿润的原因。同样在温暖湿润气候

下，冰川面积的增大使得河流供水量增大，入湖水量

的增多使湖平面相对上升，湖水变深，因此在气候湿

润期发育代表深湖环境的灰黑色淤泥。

０７Ｍａ之后，大浪滩再次进入稳定的盐湖沉积
阶段，直到０３５Ｍａ盐湖中的碎屑岩含量明显增多，
并出现了钾石盐与光卤石两种新的蒸发岩。朱允铸

等（１９９４）研究表明，在０４Ｍａ左右柴达木盆地存在
一期构造运动，研究区内的背斜进一步隆升，将各个

盐湖分割开来，使得湖水面积缩小，逐渐干化。这一

期的构造活动使柴达木盆地西部的大浪滩、察汗斯

拉图、昆特依等盆地进入干盐湖环境（沈振枢等，

１９９３）。此外，青藏高原东北部若尔盖湖以及青藏
高原中部错鄂湖均在０３５Ｍａ左右沉积物粒度变粗
（薛斌等，１９９７；沈吉等，２００４），结合柴达木盆地研
究，可以推测在０４Ｍａ左右，青藏高原可能再一次
隆升。

５　结论
（１）大浪滩梁ＺＫ０２孔样品的载磁矿物包括磁

铁矿、赤铁矿与胶黄铁矿，其中胶黄铁矿的化学剩磁

在沉积后不久获得，可以用于建立磁性地层。根据

与标准极性柱的对比，认为梁ＺＫ０２孔的 Ｂ—Ｍ界
线位于３１５ｍ，Ｊａｒａｍｉｌｌｏ位于４０５～４３０ｍ，Ｏｌｄｕｖａｉ位
于７７２～８１６ｍ，Ｏｌｄｕｖａｉ下部位于８７０９～８７１６ｍ与
８８９０８～８９３９３ｍ处的２次正极性事件可以分别对
应ＲｅｕｎｉｏｎⅡ与ＲｅｕｎｉｏｎⅠ。
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（２）梁ＺＫ０２孔的岩性变化表明大浪滩以及柴
达木盆地的盐湖演化受青藏高原的隆升影响强烈，

记录了高原在第四纪的三次隆升，分别发生在２５
～２２Ｍａ、１２～０７Ｍａ与 ０４Ｍａ。其中早更新世
末—中更新世早期的隆升对柴达木盆地影响较大，

导致柴达木盆地的气候由温凉湿润转换为寒冷干

旱，并且根据芒硝的出现，认为０９Ｍａ之后，柴达木
盆地西部至少出现６次强冷颤动。

（３）梁ＺＫ０２孔从底部到顶部蒸发岩含量以及
种类的逐渐增多暗示了高原隆升引起的气候干旱化

过程，然而高原隆升造成的气候干旱化趋势并非简

单的逐渐加剧，而是在早更新世末期以来气候湿润

期表现得更为湿润。这种现象的出现可能是高原隆

升增加了夏季风的强度所导致，冰川和积雪面积的

增大也起到了叠加作用。
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