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内容提要：西准噶尔达尔布特蛇绿杂岩中的蛇纹岩，表现为低ＴｉＯ２、Ａｌ２Ｏ３、ＣａＯ和全碱，富 ＭｇＯ、Ｍｇ＃值高，稀

土总量（∑ＲＥＥ）低、ＬＲＥＥ富集、稀土配分曲线呈“凹”型或“Ｕ”型，是原始地幔发生部分熔融的亏损地幔岩。辉长

岩、玄武岩特征为稀土总量（∑ＲＥＥ）较低、轻稀土（ＬＲＥＥ）亏损、高场强元素不分异，类似于 ＮＭＯＲＢ；同时不同程

度地富集大离子亲石元素ＬＩＬＥ，亏损Ｎｂ、Ｔａ等。表明该蛇绿杂岩是较为典型的消减带（ＳＳＺ）型蛇绿岩，结合新获得

的３９１±６Ｍａ的同位素年龄分析，在中泥盆世，西准噶尔主洋盆已开始消减，大陆板块已开始汇聚。

关键词：达尔布特蛇绿杂岩；地球化学；构造环境；弧后盆地；西准噶尔；新疆

　　蛇绿岩是一种可以与现代大洋岩石圈对比的镁

铁—超镁铁质岩石组合，它可以为古板块构造格局

恢复、造山带演化、变形作用过程重建以及深源成矿

作用等方面的研究提供重要信息，所以一直受到地

学界的重视（Ｇａｓｓ，１９６８；王希斌等，１９９４；白文吉

等，２００４；史仁灯，２００５；钟立峰等，２００６），被广泛应

用于全球板块构造系统研究（Ｇａｓｓ，１９６８；Ｄｅｗｅｙｅｔ

ａｌ．，１９７１；Ｃｏｌｅｍａｎ，１９７１；Ｍｏｏｒｅｓｅｔａｌ．，１９７１；

Ｋｉｄｄ，１９７７）。随着蛇绿岩研究程度的不断深入，认

为只有少数蛇绿岩是大洋中脊的产物，而多数蛇绿

岩形成于消减带之上（ＳＳＺ）的岛弧、弧后盆地、大陆

边缘盆地等 （Ｐｅａｒｃｅｅｔａｌ．，１９８４；Ｓｔｅｒｎｅｔａｌ．，

１９８９）。Ｐｅａｒｃｅ等（１９８４）在前人研究的基础上依据

蛇绿岩形成的构造环境将其分为 ＭＯＲ（ＭｉｄＯｅａｎ

Ｒｉｄｇｅ）型和ＳＳＺ（ＳｕｐｒａＳｕｂｂｕｃｔｉｏｎＺｏｎｅ）型。近年

来，越来越多的中外地质学家支持将蛇绿岩分为

ＭＯＲ型和 ＳＳＺ 型（张旗等，２００１；Ｐｅａｒｃｅ，２００３；

Ｒｏｂｅｒｔｓｏｎ，２００２）。

西准噶尔分布多条蛇绿岩带，其中之一是西准

噶尔西南达尔布特蛇绿混杂岩，国内外学者对其进

行了详细研究（朱宝清等，１９８７；Ｋｗｏｎｅｔａｌ．，１９８９；

张弛等，１９９２；Ｗａｎｇｅｔａｌ．，２００３；何国琦等，２００７；

朱永峰等，２００６，２００７，２００８；雷敏等，２００８；刘希军

等，２００９；辜平阳等，２００９），但对其形成环境的认识

有：弧后盆地或边缘海盆（新疆维吾尔自治区区域地

质志，１９９３）、弧后盆地（张弛等，１９９２；何国琦等，

１９９４）、大洋环境（霍有光，１９８５）、弧后盆地或大陆边

缘洋扩张脊（姜勇等，２００３）。雷敏等（２００８）研究了

达尔布特蛇绿岩带玄武岩地球化学特征，认为其形

成于大洋中脊；刘希军等（２００９）认为其可能形成于

弧后盆地环境，且是盆地拉张后期的产物。本文根

据该岩带中镁铁—超镁铁质岩石的地球化学特征研

究，确认其为ＳＳＺ型蛇绿岩，形成于弧后盆地环境，

ＳＳＺ型蛇绿岩的确立对认识新疆北部大地构造进程

及西准噶尔板块构造演化具有重要意义。

１　达尔布特蛇绿混杂岩地质特征

研究区大地构造位处哈萨克斯坦—准噶尔板块

唐巴勒—卡拉麦里古生代复合沟弧带内，东南角与

准噶尔中央地块相邻（新疆维吾尔自治区地质矿产

局，１９９３，１９９９；肖序常等，１９９２）。达尔布特蛇绿杂

岩位于克拉玛依市以北的扎依尔山区，东起木哈塔



依，向南西至坎土拜克越向达尔布特河谷南侧，经库

朗库朵克转向西至苏鲁乔克而被阿克巴斯陶花岗岩

体所截断，展布方向由东西向转为近南北向，全长约

７０ｋｍ，但大部分地段与达尔布特河谷（断裂带）平

行，宽一般为２～９ｋｍ，出露面积约５０ｋｍ
２（冯益民，

１９８６；王懿圣等，１９８２）。该蛇绿杂岩带出露面积广，

最有代表性的当属苏鲁乔克蛇绿混杂岩和阿克巴斯

陶蛇绿混杂岩。苏鲁乔克一带蛇绿岩带被推覆于上

图１西准噶尔达尔布特蛇绿杂岩分布略图

Ｆｉｇ．１ＤｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｍａｐｏｆｔｈｅＤａｌａｂｕｔｅｏｐｈｉｏｌｉｔｅｍéｌａｎｇｅ，ｗｅｓｔｅｒｎＪｕｎｇｇａｒ，Ｘｉｎｊｉａｎｇ

Ｑ—第四系；Ｃ１犫—下石炭统包古图组；Ｃ２狓—上石炭统希贝库拉斯组；Ｃ２狋—上石炭统太勒古拉组；Ｐ２犽—中二叠统库吉尔台组；

Ｐ１犪ξγ—早二叠世阿克巴斯陶岩体；ＬＳ—灰岩岩块；Ｃｇ—砾岩岩块；ＳＳ—粉砂岩岩块；Σ—达尔布特蛇绿混杂岩；１—断裂；２—侵

入接触；３—样品位置及同位素年龄；４—正断裂；５—韧性剪切带；６—剖面位置；７—地质界线；Ⅰ—洪古勒愣—阿尔曼太早古生

代沟弧带；Ⅱ—塔城晚古生代弧间盆地；Ⅲ—谢米斯台—库兰卡兹中古生代复合沟弧带；Ⅳ—唐巴勒—卡拉麦里古生代复合沟

弧带；①—达尔布特蛇绿混杂岩带；②—克拉玛依蛇绿混杂岩带；③—玛依勒蛇绿混杂岩带；④—唐巴勒蛇绿混杂岩带

Ｑ—Ｑｕａｔｅｒｎａｒｙ；Ｃ１犫—ＬｏｗｅｒＣａｒｂｏｎｉｆｅｒｏｕｓＢａｏｇｕｔｕＦｏｒｍａｔｉｏｎ；Ｃ２狓—ＵｐｐｅｒＣａｒｂｏｎｉｆｅｒｏｕｓＴａｉｌｅｇｕｌａＦｏｒｍａｔｉｏｎ；Ｃ２狋—Ｕｐｐｅｒ

ＣａｒｂｏｎｉｆｅｒｏｕｓＸｉｂｅｉｋｕｌａｓｉＦｏｍａｔｉｏｎ；Ｐ２犽—ＭｉｄｄｌｅＰｅｒｍｉａｎＫｕｊｉｅｒｔａｉＦｏｒｍａｔｉｏｎ；Ｐ１犪ξγ—ＬｏｗｅｒＰｅｒｍｉａｎＡｋｅｂａｓｉｔａｏｇｒａｎｉｔｅ；

ＬＳ—ｌｉｍｅｓｔｏｎｅｂｌｏｃｋ；Ｃｇ—ｃｏｎｇｌｏｍｅｒａｔｅｂｌｏｃｋ；ＳＳ—ｓｉｌｔｓｔｏｎｅｂｌｏｃｋ；Σ—Ｄａｌａｂｕｔｅｏｐｈｉｏｌｉｔｉｃｍéｌａｎｇｅ；１—ｆａｕｌｔ；２—ｉｎｔｒｕｓｉｖｅ

ｃｏｎｔａｃｔ；３—ｓａｍｐｌｉｎｇｓｉｔｅａｎｄｉｓｏｔｏｐｉｃａｇｅｓ；４—ｎｏｒｍａｌｆａｕｌｔ；５—ｄｕｃｔｉｌｅｓｈｅａｒｚｏｎｅ；６—ｌｏｃａｔｉｏｎｏｆｓｅｃｔｉｏｎ；７—ｓｔｒａｔｉｇｒａｐｈｉｃ

ｂｏｕｎｄａｒｙ；Ⅰ—Ｈｏｎｇｇｕｌｅｌｅｎｇ—ＡｅｒｍａｎｔａｉＥａｒｌｙＰａｌｅｏｚｏｉｃｔｒｅｎｃｈ—ａｒｃｂｅｌｔ；Ⅱ—ＴａｃｈｅｎｇＬａｔｅＰａｌｅｏｚｏｉｃｉｎｔｅｒａｒｃｂａｓｉｎ；Ⅲ—

Ｘｉｅｍｉｓｉｔａｉ—ＫｕｌａｎｋａｚｉＭｉｄｄｌｅＰａｌｅｏｚｏｉｃｃｏｍｐｏｕｎｄｔｒｅｎｃｈａｒｃｂｅｌｔ；Ⅳ—Ｔａｎｇｂａｌｅ—ＫｅｌａｍｅｉｌｉＰａｌｅｏｚｏｉｃｃｏｍｐｏｕｎｄｔｒｅｎｃｈ—ａｒｃ

ｂｅｌｔ；①—Ｋａｒａｍａｙｏｐｈｉｏｌｉｔｉｃｍéｌａｎｇｅ；②—Ｄａｌａｂｕｔｅｏｐｈｉｏｌｉｔｉｃｍéｌａｎｇｅ；③—Ｍａｙｉｌｅｏｐｈｉｏｌｉｔｉｃｍéｌａｎｇｅ；④—Ｔａｎｇｂａｌｅｏｐｈｉｏｌｉｔｉｃ

ｍéｌａｎｇｅ

石炭统包古图组之上，而在阿克巴斯陶一带，这些蛇

绿岩呈捕掳体被包裹于早二叠世阿克巴斯陶铝质Ａ

型花岗岩体边部（图１），对达尔布特蛇绿岩中辉长

岩进行 ＬＡＩＣＰＭＳ锆石 ＵＰｂ测年，得到２０６Ｐｂ／
２３８Ｕ加权平均年龄为３９１±６Ｍａ，属中泥盆世（辜平

阳等，２００９）。

达尔布特蛇绿岩受达尔布特断裂控制，是以蛇

纹岩、蛇纹石化橄榄岩为基质，混杂的岩块基本是蛇

绿岩的组分，夹糜棱岩化泥质粉砂岩块、凝灰岩块

等。岩块呈小逆冲岩片状，组成的蛇绿混杂岩带，主

要岩性有橄榄岩、蛇纹岩、堆晶辉长岩、块状辉长岩、

辉绿岩、块状玄武岩及枕状玄武岩、硅质岩等（图

２），局地见斜长花岗岩侵入其间。橄榄石基本被蛇

纹石、滑石和磁铁矿交代，玄武岩覆盖在超镁铁岩之

上，局部玄武岩枕状构造明显，且在玄武岩层之上覆

盖着薄层硅质岩，受后期构造影响，蛇绿岩原始“层

序”被构造“肢解”破坏，各岩块混杂堆积，但蛇绿岩

的组成出露仍较为齐全。

２　样品描述和分析方法

本文分析样品来自Ⅱ—Ⅱ′号剖面。主要包括：

蛇纹岩（３件，编号Ｓ１～Ｓ３）、辉长岩（４件，编号Ｇ

７３第１期 辜平阳等：西准噶尔达尔布特ＳＳＺ型蛇绿杂岩的地球化学证据及构造意义



图２达尔布特蛇绿岩剖面图

Ｆｉｇ．２ＧｅｏｌｏｇｉｃａｌｓｅｃｔｉｏｎｏｆｔｈｅｏｐｈｉｏｌｉｔｅｉｎＤａｌａｂｕｔｅ

１—辉长岩；２—辉绿岩；３—蛇纹岩及其它蚀变岩；４—硅质岩；５—玄武岩；６—糜棱岩；７—碎裂玄武岩；８—糜棱岩化沉凝灰岩；

９—糜棱岩化泥质粉砂岩；１０—凝灰岩；１１—橄榄岩透镜体；１２—碎裂岩透镜体；１３—透辉石岩透镜体

１—ｇａｂｂｒｏ；２—ｄｉａｂａｓｅ；３—ｓｅｒｐｅｎｔｉｎｉｔｅａｎｄｏｔｈｅｒａｌｔｅｒｅｄｒｏｃｋ；４—ｓｉｌｉｃｅｏｕｓｒｏｃｋ；５—ｂａｓａｌｔ；６—ｍｙｌｏｎｉｔｅ；７—ｃａｔａｃｌａｃｔｉｃｂａｓａｌｔ；８—

ｍｙｌｏｎｉｔｉｅｄｔｕｆｆｉｔｅ；９— ｍｙｌｏｎｉｔｉｅｄｐｅｌｉｔｉｃｓｉｌｔｓｔｏｎｅ；１０—ｔｕｆｆ；１１—ｐｅｒｉｄｏｔｉｔｅｌｅｎｔｉｃｕｌｅ；１２—ｃａｔａｃｌａｓｉｔｅｌｅｎｔｉｃｕｌｅ；１３—ｄｉｏｐｓｉｄｉｔｅｌｅｎｔｉｃｕｌｅ

４～Ｇ７）、玄武岩（６件，编号Ｂ１～Ｂ８）。蛇纹岩呈

墨绿色，具鳞片变晶结构，块状构造，主要由蚀变矿

物纤维状蛇纹石（９０％～９５％）构成，磁铁矿含量较

图３西准噶尔达尔布特蛇绿杂岩中蛇纹岩、辉长岩Ａｌ２Ｏ３—ＣａＯ—ＭｇＯ

和（Ｎａ２Ｏ＋Ｋ２Ｏ）—ＦｅＯＴ—ＭｇＯ图解（仿Ｃｏｌｅａｍｎ，１９７７）

Ｆｉｇ．３Ａｌ２Ｏ３—ＣａＯ—ＭｇＯａｎｄ（Ｎａ２Ｏ＋Ｋ２Ｏ）—ＦｅＯＴ—ＭｇＯｄｉａｇｒａｍｓｏｆｓｅｒｐｅｎｔｉｎｅａｎｄ

ｇａｂｂｒｏｆｒｏｍｔｈｅＤａｌａｂｕｔｅｏｐｈｉｏｌｉｔｅｍéｌａｎｇｅ，ｗｅｓｔｅｒｎＪｕｎｇｇａｒＢａｓｉｎ（ａｆｔｅｒＣｏｌｅａｍｎ，１９７７）

少，岩石透闪石化、碳酸盐化。辉长岩新鲜面为暗灰

色、黑灰色，堆晶、正堆晶结构，块状构造，主要由基

性斜长石（５０％～６０％）和辉石（４０％～４５％）组成。

其中基性斜长石不同程度地绢云母化、黝帘石化，发

育定向组构；辉石沿其边缘解理明显地被纤闪石所

代替。玄武岩为灰黑色、青灰色，碎裂结构、变余间

粒结构，块状构造，局部具有残破的枕状构造，岩石

主要由斜长石（２０％～２５％）、纤闪石（６５％～７０％）、

白钛矿（５％～１０％）构成，并含少量黝帘石、绿泥石。

本研究样品主量元素由新疆矿产实验研究所用

Ｘ射线荧光光谱法（ＸＲＦ）测定，微量元素分析是在

长安大学教育部重点实验室用ＰＥＥｌａｎ６０００型电感

耦合等离子质谱仪（ＩＣＰＭＳ）分析。

３　地球化学特征

达尔布特蛇绿岩镁铁—超镁铁质岩主量元素

（扣除烧失量作归一化处理）、稀土元素、微量元素分

析结果见表１，其中蛇纹岩ＳｉＯ２介于４４．８１％～

４４．９３％，含量较为稳定，低ＴｉＯ２、Ａｌ２Ｏ３、ＣａＯ和全

碱，富 ＭｇＯ，Ｍｇ＃ ＝ １００ 狀（Ｍｇ）／［狀（Ｍｇ）＋

狀（Ｆｅ２＋）］为７５．２５～８１．９２，代表了原始地幔发生部

分熔融的亏损地幔岩（Ｆｒｅｙ，１９８４）。在 Ａｌ２Ｏ３—

ＣａＯ—ＭｇＯ和（Ｎａ２Ｏ＋Ｋ２Ｏ）—ＦｅＯＴ—ＭｇＯ图解

（Ｃｏｌｅｍａｎ，１９７７）（图３），均位于变质橄榄岩区域。

蛇纹岩Ｃｒ、Ｎｉ、Ｃｏ含量较高，∑ＲＥＥ总量较低，

（Ｌａ／Ｙｂ）Ｎ比值为１３．３１～４３．２０，显示出ＬＲＥＥ富

集，ＭＲＥＥ、ＨＲＥＥ略亏损的下凹型或“Ｕ”型分布曲

线（图４ａ）。这种ＲＥＥ配分模式是高度亏损的残余

地幔、蛇绿岩、造山带二辉橄榄岩和地幔包体最常见

型式，Ｅｕ正异常，值为１．３４～２．５９，属于地幔残余

８３ 地　质　论　评 ２０１１年



表１　西准噶尔达尔布特蛇绿杂岩主量元素（％）、微量元素和稀土元素（×１０－６）含量表

犜犪犫犾犲１　 犕犪犼狅狉（％），狋狉犪犮犲犲犾犲犿犲狀狋狊犪狀犱犚犈犈（×１０
－６）犮狅犿狆狅狊犻狋犻狅狀狊狅犳狋犺犲犇犪犾犪犫狌狋犲

犗狆犺犻狅犾犻狋犲犿é犾犪狀犵犲，狑犲狊狋犲狉狀犑狌狀犵犵犪狉，犡犻狀犼犻犪狀犵

序号 Ｓ１ Ｓ２ Ｓ３ Ｇ４ Ｇ５ Ｇ６ Ｇ７ Ｂ１ Ｂ２ Ｂ３ Ｂ４ Ｂ５ Ｂ６

样品 蛇纹岩 蛇纹岩 蛇纹岩 辉长岩 辉长岩 辉长岩 辉长岩 玄武岩 玄武岩 玄武岩 玄武岩 玄武岩 玄武岩

ＳｉＯ２ ４４．９３ ４４．８１ ４４．８３ ４８．３５ ４９．５８ ４８．３７ ４８．８５ ４９．９８ ４７．０１ ４９．４２ ４８．５０ ４６．９３ ４８．２６

ＴｉＯ２ ０．０６ ０．０３ ０．０３ ０．６０ ０．２５ ０．３０ ０．２７ ０．９１ ０．９１ ０．６５ ０．９４ １．１６ ０．９０

Ａｌ２Ｏ３ １．３４ １．１６ １．３１ １６．４８ １７．１３ １５．８５ １５．３４ １５．１０ １５．０５ １４．４６ １４．７３ １１．２０ １５．９０

Ｆｅ２Ｏ３ １．９７ ２．４２ １．７４ １．６５ １．７７ １．５６ １．８２ ２．３７ ６．６１ ６．８２ ４．５０ ６．４４ ６．２６

ＦｅＯ ８．１６ １０．０９ ７．２４ ７．７７ ６．７９ ６．１４ ７．１３ ８．３７ １１．３２ １２．０１ １０．４５ １３．２１ １０．９４

ＭｎＯ ０．１５ ０．０７ ０．０８ ０．１４ ０．０９ ０．１０ ０．１０ ０．２１ ０．２０ ０．２０ ０．１６ ０．２０ ０．１９

ＭｇＯ ４１．５４ ４０．１７ ４２．９５ １０．６５ ９．４２ ９．０９ １０．４１ ９．０６ ６．２４ ５．５６ ６．９０ ８．９７ ５．８１

ＣａＯ ０．７４ ０．７８ ０．８３ １１．１０ １２．１６ １６．５２ １３．８８ １１．２２ ７．６６ ６．７０ １２．３９ ８．７８ ７．２８

Ｎａ２Ｏ ０．５３ ０．４３ ０．４７ ２．８７ ２．２９ １．９０ ２．１０ ２．５５ ４．５９ ３．５７ １．１０ ２．６４ ４．１０

Ｋ２Ｏ ０．０７ ０．０３ ０．０２ ０．３６ ０．４８ ０．１６ ０．０８ ０．１８ ０．３０ ０．５２ ０．２６ ０．３８ ０．２６

Ｐ２Ｏ５ ０．０２ ０．０１ ０．００ ０．０４ ０．０３ ０．０２ ０．０２ ０．０６ ０．１１ ０．０９ ０．０６ ０．０９ ０．１０

烧失量 １．８０ ２．１０ １．７０ ０．９０ １．１０ １．０５ １．２０ ０．７５ １．００ ０．９４ ０．７１ ０．８５ ０．６５

总量 ９９．６３ ９９．５９ ９９．６５ ９９．７８ ９９．７５ １００．１３ ９９．７６ ９９．８５ １００．０５ ９９．９０ ９９．７９ １００．１５ ９９．８０

Ｍｇ＃ ７９．５３ ７５．２５ ８１．９２ ５１．１５ ５１．４７ ５３．０８ ５２．７３ ４５．２６ ２９．６４ ２６．１２ ３３．５２ ３４．１４ ２８．８４

Ｌａ ５．１０ ７．１０ ６．４０ １．２０ ０．４０ ０．３２ ０．３９ ６．３０ ２．８１ ３．３４ ２．５０ ２．８８ ２．３４

Ｃｅ ７．７０ ５．２０ ９．９０ ２．５０ １．１４ ０．９３ １．０８ １３．２０ ７．７８ ８．５８ ７．２０ ８．８６ ６．７４

Ｐｒ ０．４１ ０．１０ ０．１７ ０．７３ ０．１８ ０．１６ ０．１７ １．６０ １．２２ １．２３ １．１３ １．４３ １．０６

Ｎｄ １．５０ ０．５４ ０．３２ ４．２０ １．２７ １．２２ １．２５ ７．８０ ７．５８ ７．２８ ７．２３ ９．１７ ６．７１

Ｓｍ ０．２１ ０．２９ ０．１４ １．４０ ０．５３ ０．５９ ０．５５ ２．００ ２．３８ ２．０８ ２．３９ ３．０１ ２．１２

Ｅｕ ０．１５ ０．１８ ０．１２ ０．６６ ０．２６ ０．３１ ０．２８ ０．７８ ０．８３ ０．７０ ０．９０ ０．９１ ０．６９

Ｇｄ ０．５１ ０．３５ ０．１４ １．９０ ０．８７ １．０３ ０．９７ ２．６０ ３．２１ ２．６９ ３．３４ ４．１９ ２．８３

Ｔｂ ０．０４ ０．０９ ０．０２ ０．４１ ０．１４ ０．１７ ０．１５ ０．５１ ０．４６ ０．３８ ０．５１ ０．６２ ０．４２

Ｄｙ ０．３１ ０．５７ ０．１９ ２．５０ １．０９ １．３６ １．２４ ３．２０ ３．５８ ２．９１ ３．９２ ４．８７ ３．２９

Ｈｏ ０．０３ ０．１２ ０．０４ ０．５２ ０．２０ ０．２５ ０．２３ ０．６６ ０．６４ ０．５３ ０．７０ ０．８６ ０．６０

Ｅｒ ０．１０ ０．３６ ０．１０ １．７０ ０．６８ ０．８６ ０．７８ ２．００ ２．２６ １．８８ ２．４６ ２．９６ ２．０９

Ｔｍ ０．０２ ０．０４ ０．０２ ０．２２ ０．０９ ０．１０ ０．０９ ０．２９ ０．２８ ０．２３ ０．３０ ０．３６ ０．２６

Ｙｂ ０．２０ ０．３６ ０．１０ １．７０ ０．５２ ０．６３ ０．５４ ２．１０ ２．０１ １．６２ ２．０７ ２．４３ １．７８

Ｌｕ ０．０２ ０．０５ ０．０３ ０．２２ ０．０８ ０．１０ ０．０９ ０．２６ ０．２９ ０．２３ ０．２９ ０．３５ ０．２７

∑ＲＥＥ １６．３０ １５．３５ １７．６９ １９．８６ ７．４２ ８．０２ ７．７９ ４３．３０ ３５．３３ ３３．６８ ３４．９５ ４２．８９ ３１．２０

δＥｕ １．３４ １．７３ ２．５９ １．２４ １．１５ １．１８ １．１４ １．０５ ０．９２ ０．９１ ０．９７ ０．７８ ０．８７

（Ｌａ／Ｙｂ）Ｎ １７．２１ １３．３１ ４３．２０ ０．４８ ０．５２ ０．３５ ０．４９ ２．０２ ０．９４ １．３９ ０．８２ ０．８０ ０．８９

Ｓｃ １４．００ ３６．３０ １３．１０ ３５．１０ ２８．０７ ４２．４１ ３８．２７ ４８．５０ ３７．４２ ３７．２９ ３５．４７ ４８．０７ ３８．２４

Ｃｒ １８５２．００１７００．００２３５６．００ ５８９．００ １０３０．００１７３５．００１４８８．００ ４７４．００ １２６．３０ ４１．５１ ２６７．５０ ４５１．５０ ７５．６６

Ｃｏ １３４．００ ７９．６０ ８７．５０ ５４．００ ３４．７０ ３３．０４ ４７．２４ ５０．４０ ５０．８６ ４３．７９ ５０．２３ ６２．３４ ４４．２１

Ｎｉ ２２０６．００１１０７．００１９９９．００ ２８３．００ １８６．６０ １６３．７０ ２２６．４０ １４９．００ ７２．６３ ３２．３６ ７９．０６ １３９．５０ ５４．９０

Ｒｂ ７．５０ １１．７０ ４．２０ １２．４０ ７．６０ ３．０５ １．９４ ３．１０ ３．０２ ８．０８ ４．９４ ７．５２ ３．８８

Ｓｒ ５０．５０ ７７．３０ １０．６０ １０８．００ ２６２．１０ ２０６．７０ １６５．７０ １４３．００ ２６３．４０ １４９．６０ １６５．４０ ９０．１３ １１６．６０

Ｙ ２．６０ ５．３０ ０．５７ １６．７０ ５．５３ ６．７３ ６．０３ １９．１０ １７．５９ １４．６４ １９．２７ ２２．４５ １５．７０

Ｃｓ ０．１３ ０．２２ ０．０６ ０．７０ ０．１８ ０．１８ ０．１１ ０．０４ ０．０６ ０．１０ ０．０７ ０．２０ ０．０８

Ｂａ ４７．８０ ７１．２０ ４．１０ ２１．００ ２２．７４ １４．２０ １３．６４ ６０．２０ ６３．７０ １１８．３０ ６５．８５ ５５．７２ ３８．６４

Ｔｈ ０．５６ ０．８８ ０．１９ ０．３８ ０．０５ ０．０５ ０．０７ ０．５１ ０．２２ ０．４０ ０．２０ ０．２４ ０．１８

Ｕ ０．７０ ０．４８ ６．８０ ０．８７ ０．１５ ０．１３ ０．１１ ０．６１ ０．１４ ０．２９ ０．２０ ０．１８ ０．１４

Ｚｒ ８．１０ ８．５０ ７．５０ ３５．１０ １４．５５ １２．９７ １１．１９ ５１．６０ ６８．９０ ５７．０５ ７２．８０ ８７．０７ ４９．５８

Ｎｂ ０．６４ ０．２１ ０．４２ １．４０ ０．２２ ０．１２ ０．１７ ４．００ ０．８７ ０．８８ １．２１ １．７８ ０．６９

Ｈｆ ０．７３ ０．７５ ０．６６ ０．９２ ０．４３ ０．４２ ０．３６ １．７０ １．８６ １．５６ １．８７ ２．２８ １．４３

Ｔａ ０．２５ ０．２２ ０．２３ ０．１４ ０．０２ ０．０１ ０．０３ ０．３５ ０．０５ ０．０５ ０．０７ ０．１１ ０．０４

岩石（Ｆｒｅｙ，１９８４；Ｃｏｌｅｍａｎ，１９７７）。在原始地幔标

准化的微量元素蛛网图上（图４ｂ），亏损不相容元素

Ｎｂ，强不相容元素Ｚｒ、Ｈｆ相对富集。这可能与方辉

橄榄岩中含有尖晶石有关，类似高度亏损的地幔残

余（Ｆｒｅｙ，１９８４）。Ｆｒｅｙ（１９８４）和王希斌等（１９９５）总

结世界典型地区蛇绿岩和中国蛇绿岩中变质橄榄岩

９３第１期 辜平阳等：西准噶尔达尔布特ＳＳＺ型蛇绿杂岩的地球化学证据及构造意义



的地球化学特点时都指出，绝大部分地幔橄榄岩呈

ＬＲＥＥ富集型，与现代大洋蛇绿岩中的地幔橄榄岩

的ＬＲＥＥ亏损型明显不同。

图４达尔布特蛇绿岩中蛇纹岩、辉长岩和玄武岩微量元素原始地幔标准化蛛网图解（ａ）和（ｃ），

稀土元素球粒陨标准化配分图解（ｂ）和（ｄ）（标准值据ＳｕｎａｎｄＭｃＤｏｎｏｕｇｈ，１９８９）

Ｆｉｇ．４Ｐｒｉｍｉｔｉｖｅｍａｎｔｌｅｎｏｒｍａｌｉｚｅｄｓｐｉｄｅｒｇｒａｍ（ａ）ａｎｄ（ｃ），ｃｈｏｎｄｒｉｔｅｎｏｒｍａｌｉｚｅｄＲＥＥｐａｔｔｅｒｎｓ（ｂ）ａｎｄ（ｄ）ｆｏｒｔｈｅ

ｓｅｒｐｅｎｔｉｎｅ，ｇａｂｂｒｏａｎｄｂａｓａｌｔｓｆｒｏｍｔｈｅＤａｌａｂｕｔｅｏｐｈｉｏｌｉｔｅｍéｌａｎｇｅ（ｎｏｒｍａｌｉｅｄｖａｌｕｅｓｆｒｏｍＳｕｎａｎｄＭｃＤｏｎｏｕｇｈ，１９８９）

辉长岩主量元素ＳｉＯ２为４４．３５％～４９．５８％，高

Ａｌ２Ｏ３，平均 １６．２０，ＭｇＯ 为 ９．０９％ ～１０．６５％，

Ｍｇ
＃值为５１．１５～５３．０８，介于印度洋辉长岩的

Ｍｇ
＃值范围（３２～８８），属于蛇绿岩中的镁铁质堆晶

岩（Ｃｏｌｅｍａｎ，１９７７），低于原生岩浆范围（６８～７５），

表明岩石经历了一定程度的分异演化（Ｗｉｌｓｏｎ，

１９８９）。在辉长岩 Ａｌ２Ｏ３—ＣａＯ—ＭｇＯ和 Ｎａ２Ｏ＋

Ｋ２Ｏ—ＦｅＯ—ＭｇＯ（图３）上，样品全部投到了镁铁

堆积岩区。∑ＲＥＥ为７．７９×１０
－６
～１９．８６×１０

－６，

（Ｌａ／Ｙｂ）Ｎ值为０．３５～０．５２，δＥｕ显示正异常，稀土

配分曲线表现为轻稀土相对亏损，重稀土平坦型分

布（图４ａ），非常相似于来自亏损地幔的洋中脊玄武

岩（Ｈｅｄｇｅ，１９７８），这与典型蛇绿岩中堆晶辉长岩

ＬＲＥＥ 亏 损 和 正 Ｅｕ 的 分 配 形 式 基 本 相 同

（Ｃｏｌｅｍａｎ，１９７７）。在原始地慢标准化的微量元素

比值蛛网图（图４ｂ），大离子亲石元素Ｒｂ、Ｂａ、Ｕ和

Ｓｒ富集，高场强元素Ｎｂ、Ｔａ相对亏损，具有这种配

分型式的原因是俯冲板片的流体交代上覆地幔楔使

地幔岩石发生部分熔融，由于 Ｎｂ、Ｔａ等 ＨＦＳＥ与

其它元素（ＬＩＬＥ、ＬＲＥＥ）相比在流体中溶解度降低，

发生 沉 淀 留 在 残 留 相 中 （Ｉｏｎｏｗ ｅｔａｌ．，１９９５；

Ｋｅｌｅｍｅｎｅｔａｌ．，２００３）。

玄武岩的 ＳｉＯ２为 ４７．０１％ ～４９．９８％，平均

４８．３５％，与正常洋中脊玄武岩ＳｉＯ２含量４８．７７％接

近（Ｓｃａｉｉｌｌｉｎｇｅｔａｌ．，１９８３），低 ＴｉＯ２，平均０．９１％，

接近塞浦路斯蛇绿岩中洋脊玄武岩 ＴｉＯ２（０．８％）

（Ｃｏｌｅｍａｎ，１９８２），贫Ａｌ２Ｏ３，为１１．２０％～１５．９０％，

０４ 地　质　论　评 ２０１１年



平均１４．４１％，近于大西洋、太平洋、和印度洋中脊

拉斑玄武岩的Ａｌ２Ｏ３含量（分别为１５．６％、１４．８６％、

１５．１５％）（Ｍｅｌｓｏｎｅｔａｌ．，１９７６），明显不同于岛弧拉

斑玄武岩和板内溢流拉斑玄武岩高 Ａｌ２Ｏ３含量特

征，后两者分别为 １６％ （Ｊａｋｅｓｅｔａｌ．，１９７２）和

１７．０８％ （Ｗｉｌｓｏｎ，１９８９）。 ＭｇＯ 为 ５．５６％ ～

９．０６％，相对较高，接近现代大西洋洋脊玄武岩

ＭｇＯ含量（６．５６％）（Ｓｃａｉｉｌｌｉｎｇｅｔａｌ．，１９８３），Ｍｇ＃

值为２６．１２～４５．２６，说明原生岩浆发生分异演化。

总之，玄武岩主量元素相对富 ＭｇＯ，贫Ａｌ２Ｏ３、Ｋ２Ｏ

（０．１８％～０．５２％）、Ｐ２Ｏ５（０．０６％～０．１１％）和Ｎａ２Ｏ

＞Ｋ２Ｏ为特征，类似于 ＭＯＲＢ型岩石。玄武岩∑

ＲＥＥ较低，为３１．２０×１０－６～４３．３０×１０
－６，Ｂ１、Ｂ

３号样品（Ｌａ／Ｙｂ）Ｎ为２．０２、１．３９，其余样品（Ｌａ／

Ｙｂ）Ｎ介于０．８２～０．９４，在稀土元球粒陨石标准化

的稀土元素配分图解（图４ｃ）上，除１号样品显示为

图５达尔布特蛇绿混杂岩中玄武岩构造环境判别图解

Ｆｉｇ．５ＴｅｃｔｏｎｉｃｄｉｓｃｒｉｍｉｎａｔｉｏｎｄｉａｇｒａｍｓｆｏｒｂａｓａｌｔｓｆｒｏｍＤａｌａｂｕｔｅｏｐｈｉｏｌｉｔｅｍéｌａｎｇｅ

（ａ）Ｔｉ／１００—Ｚｒ—３Ｙ图解（仿Ｐｅａｒｃｅｅｔａｌ．，１９７３）：Ａ—岛弧拉斑玄武岩，Ｂ—岛弧拉斑玄武岩、钙碱性玄武岩和 ＭＯＲＢ，Ｃ—钙碱性玄武岩，

Ｄ—板内玄武岩；（ｂ）２Ｎｂ—Ｚｒ／４—Ｙ图解（仿 Ｍｅｓｃｈｅｄｅ，１９８６）：ＡⅠ—板内碱性玄武岩，ＡⅡ—板内碱性玄武岩和板内拉斑玄武岩，Ｂ—Ｅ

ＭＯＲＢ，Ｃ—板内拉斑玄武岩和火山弧玄武岩，Ｄ—ＮＭＯＲＢ和火山弧玄武岩；（ｃ）ＭｎＯ—ＴｉＯ２—Ｐ２Ｏ５图解（仿 Ｍｕｌｌｅｎ，１９８３）：ＭＯＲＢ—洋

中脊玄武岩，ＯＩＴ—洋岛拉斑玄武岩或海山拉斑玄武岩，ＯＩＡ—洋岛碱性玄武岩和海山碱性玄武岩，ＣＡＢ—岛弧钙碱性玄武岩，ＩＡＴ—岛弧

拉斑玄武岩．

（ａ）Ｔｉ／１００—Ｚｒ—３Ｙｄｉａｇｒａｍｓ（ａｆｔｅｒＰｅａｒｃｅｅｔａｌ．，１９７３）：Ａ—Ｉｓｌａｎｄａｒｃｔｈｏｌｅｉｉｔｅｂａｓａｌｔ；Ｂ—Ｉｓｌａｎｄｔｈｏｌｅｉｉｔｅｂａｓａｌｔ，ｃａｌｃａｌｋａｌｉｎｅｂａｓａｌｔａｎｄ

ＭＯＲＢ；Ｃ—ｃａｌｃａｌｋａｌｉｎｅｂａｓａｌｔ；Ｄ—Ｉｎｔｒａｐｌａｔｅｂａｓａｌｔ．（ｂ）２Ｎｂ—Ｚｒ／４—Ｙｄｉａｇｒａｍｓ（ａｆｔｅｒＭｅｓｃｈｅｄｅ，１９８６）：ＡⅠ—Ｉｎｔｒａｐｌａｔｅａｌｋａｌｉｂａｓａｌｔ；Ａ

Ⅱ—ＩｎｔｒａｐｌａｔｅａｌｋａｌｉｂａｓａｌｔａｎｄＩｎｔｒａｐｌａｔｅｔｈｏｌｅｉｉｔｅｂａｓａｌｔ；Ｂ—ＥＭＯＲＢ；Ｃ—Ｉｎｔｒａｐｌａｔｅｔｈｏｌｅｉｉｔｅｂａｓａｌｔａｎｄｖｏｌｃａｎｉｃａｒｃｂａｓａｌｔ；Ｄ—Ｎ

ＭＯＲＢａｎｄｖｏｌｃａｎｉｃａｒｃｂａｓａｌｔ．（ｃ）ＭｎＯ—ＴｉＯ２—１０Ｐ２Ｏ５ｄｉａｇｒａｍｓ（ａｆｔｅｒＭｕｌｌｅｎ，１９８３）：ＭＯＲＢ—ｍｉｄｏｃｅａｎｒｉｄｇｅｂａｓａｌｔ；ＯＩＴ—ｏｃｅａｎ

ｉｓｌａｎｄｔｈｏｌｅｉｉｔｅｏｒｓｅａｍｏｕｎｔｔｈｏｌｅｉｉｔｅ；ＯＩＡ—ｏｃｅａｎｉｓｌａｎｄａｌｋａｌｉｂａｓａｌｔｏｒｓｅａｍｏｕｎｔａｌｋａｌｉｂａｓａｌｔ；ＣＡＢ—ｉｓｌａｎｄａｒｃｃａｌｃａｌｋａｌｉｎｅｂａｓａｌｔ；

ＩＡＴ—Ｉｓｌａｎｄａｒｃｔｈｏｌｅｉｉｔｅ

弱富集型的ＬＲＥＥ配分型式外，其余玄武岩样品均

具有轻度ＬＲＥＥ亏损型稀土分配型式，具ＮＭＯＲＢ

型岩石的 ＲＥＥ地球化学性状。而 Ｂ１号样品与

ＭＯＲＢ型岩石相比较，表现为相对较高的ＬＲＥＥ丰

度，两者ＲＥＥ谱线相交，可能与俯冲带岩浆混染有

关。在原始地幔标准化的微量元素比值蛛网图上

（图４ｄ），样品不同程度地富集 ＬＩＬＥ和亏损 Ｎｂ、

Ｔａ，暗示玄武岩的形成与板块俯冲消减相关，具有

岛弧岩浆的特征（Ｉｏｎｏｗｅｔａｌ．，１９９５；Ｋｅｌｅｍｅｎｅｔ

ａｌ．，２００３）。

高场强元素Ｚｒ、Ｎｂ、Ｔａ在蚀变和变质过程中具

有良好稳定性，是岩石成因和源区性质的良好示踪

剂，比值Ｚｒ／Ｎｂ、Ｎｂ／Ｌａ和 Ｈｆ／Ｔａ是有效的环境判

别指标，ＮＭＯＲＢ的Ｚｒ／Ｎｂ值多大于３０，ＰＭＯＲＢ

和洋岛拉斑玄武岩 Ｚｒ／Ｎｂ 值约为 １０（Ｗｉｌｓｏｎ，

１９８９），达尔布特蛇绿岩中的玄武岩Ｚｒ／Ｎｂ为１２．９０

～７９．２０，平均为５６．３１。Ｎｂ／Ｌａ值（０．２６～０．６３）和

Ｈｆ／Ｔａ值（４．８６～３７．２０），类似ＮＭＯＲＢ（Ｎｂ／Ｌａ＜

１、Ｈｆ／Ｔａ＞５）（Ｃｏｎｄｉｅｅｔａｌ．，１９８９）。

不活动元素协变关系是构造环境判别的有效方

法。在 Ｔｉ／１００—Ｚｒ—３Ｙ 图解（图５ａ）、２Ｎｂ—Ｚｒ／

４—Ｙ图解（图５ｂ）样品均投在洋中脊玄武岩和火山

弧玄武岩区；利用 ＭｎＯ—ＴｉＯ２—Ｐ２Ｏ５图解（图５ｃ），

结果显示样品落于岛弧拉斑玄武岩区。以上图解指

示玄武岩具有洋脊玄武岩和岛弧拉斑玄武岩的特

性。

综上所述，达尔布特蛇绿岩中玄武岩主量元素

具有低Ａｌ２Ｏ３，高 ＭｇＯ的性状，并以ＬＲＥＥ稍亏损

或平坦型配分型式，高场强元素不甚分异为特征，共

同揭示玄武岩应形成于类似 ＭＯＲＢ的构造环境，岩

浆源于亏损的地幔源区。在高场强元素地球化学性

１４第１期 辜平阳等：西准噶尔达尔布特ＳＳＺ型蛇绿杂岩的地球化学证据及构造意义



状类似的基础上，不同程度的ＬＩＬＥ富集和Ｎｂ、Ｔａ

亏损，显示岩浆源区曾遭受不同程度的俯冲带流体

交代作用，具有岛弧岩浆的特征，可以推断达尔布特

蛇绿岩形成于消减带之上的弧后盆地环境，属ＳＳＺ

型蛇绿岩。

４　达尔布特蛇绿岩的构造意义

区域地质研究表明，西准噶尔达尔布特断裂是

由一组倾向北西的上陡下缓的犁状断层组成，被后

期构造变形叠加改造，具有左行陡倾走滑断层的特

点（冯鸿儒等，１９９０）。断裂两侧石炭纪地层具有可

比性，而非重要的岩相古地理、生物组合、变质作用、

岩浆活动的分界线。说明达尔布特断裂不是洋盆闭

合后的板块缝合带，可能是在弧后盆地拉张过程形

成的深大断裂，为镁铁—超镁铁质岩浆上涌的通道，

或是在弧后盆地闭合过程中形成的推覆构造。达尔

布特蛇绿混杂岩大部分沿断裂分布，与石炭纪地层

为构造接触，接触部位无熔蚀改造、穿插、捕虏和高

温接触变质现象，蛇绿岩呈逆冲岩片状被推覆于石

炭系之上。

达尔布特蛇绿混杂岩大地构造位置处于哈萨克

斯坦—准噶尔板块唐巴勒—卡拉麦里古生代复合沟

孤带内，本文通过对达尔布特蛇绿岩地球化学的研

究，确认其形成于弧后盆地的构造环境，表明西准噶

尔西南曾演化为板块俯冲消减的沟—弧—盆体系。

研究认为ＳＳＺ型蛇绿岩代表的是主洋盆开始消减，

大陆板块开始汇聚拼合的前奏，是威尔逊旋回的后

期阶段（史仁灯，２００５；王希斌等，１９９５；Ｇｒａｈａｍｅｔ

ａｌ．，１９９６）。说明达尔布特蛇绿岩的形成与洋盆主

体消减时间相当，且是洋壳向准噶尔板块俯冲的产

物。开始受消减带流体作用，幔源区发生低程度部

分熔融，之后由于洋壳俯冲使弧后拉张，引起新的地

幔对流，使得周围相对富集的地幔向处于引张状态

的俯冲带之上（ＳＳＺ环境）运移和上涌，弧后盆地被

进一步打开导致新的洋壳（蛇绿岩）生成，最终在挤

压机制下向陆一侧仰冲拼贴就位。也佐证了早古生

代末古亚洲洋主体在西准噶尔地区发生聚合。结合

新获得的达尔布特蛇绿岩同位素年龄（３９１±６Ｍａ）

（辜平阳等，２００９），说明西准噶尔在中泥盆世已进入

主洋盆开始消减，大陆板块汇聚拼合的重要演化进

程。
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中国东部中低山地有无发育第四纪冰川的可能性？

施雅风１，２）

１）中国科学院寒区旱区环境与工程研究所冰冻圈科学国家重点实验室，兰州，７３００００；

２）中国科学院南京地理与湖泊研究所，南京，２１０００８

１ 研究历史

第四纪冰川是第四纪研究的一个特殊方面，由于已经

消失，必须推理阐明，不同的研究者只能提出不同认识，这

在科学界应属正常现象。人们经过长期深入研究，以真理为

依归，扬长避短，弃伪存真，认识终会改进与趋同。中国东部

海拔２５００ｍ以下中低山地是否流行过第四纪冰川，是地学界

长期以来争论的关键问题。２５００ｍ这个界线是周廷儒院士

（１９８２）首先提出的。前辈地质学家、有多方面贡献的李四光

院士认为：庐山、黄山、北京西山、鄂西、湘西、贵州、广西以至

杭州附近都出现过第四纪冰川。他以庐山为样本，划分４次

冰期，从１９２２年起，在中外专业书刊上，发表过１０篇以上

论文和专著，为很多研究者包括少数外国学者所接受和拥

护。他们扩展第四纪冰川分布范围，至２０世纪８０年代，陆

续报导了１２１个发现第四纪冰川遗迹的地点 （施雅风等，

１９８９）。李四光在１９３０年代就认为“从低地冰川所扩展的纬

度而言，我们的亚洲大陆，确是突破了地球上所有大陆的记

录”（Ｌｅｅ，１９３３）。显然，李先生是完全肯定中低山地流行第

四纪冰川的。但实际反对者不少。１９２２年，在中国地质学会

第三次会员大会上，李四光以《中国第四纪冰川作用的证据》

为题，介绍他在太行山麓和山西大同盆地亲眼目睹有条痕石

块的杂乱堆积，认为华北与欧美同样发生过第四纪冰川，即

受到来自瑞典熟悉第四纪冰川的安特生（Ｊ．Ｇ．Ａｎｄｅｒｓｓｏｎ）

的强烈质疑。李当时认为安特生所持态度是“严肃的”。另

外，由于华北黄土堆积巨厚和气候干旱，不利于第四纪冰川

的存在，因之，有将近十年时间，李主要从事古生物蜓科化

石研究，取得重大成就，而把对第四纪冰川的研究搁置起

来。１９３１年，李四光率学生至江西庐山考察，认为庐山许多

地质、地形现象适于用冰川作用解释，并称已“找到第四纪冰

川显著有力和概括性证据”。１９３３年，在中国地质学会第十

次年会上，李四光以理事长身份作题为《扬子江流域第四纪

冰期》报告，报告长达２．５小时，伴有丰富的幻灯片，受到热

烈欢迎。随后文章刊于 ＢｕｌｌｅｔｉｎｏｆＧｅｏｌｏｇｉｃａｌＳｏｃｉｅｔｙｏｆ

Ｃｈｉｎａ（Ｌｅｅ，１９３４）。与会者中翁文灏、谢家荣、杨钟健和葛利

普（Ａ．Ｗ．Ｇｒａｂａｕ）、德日进 （Ｐ．Ｔ．ｄｅＣｈａｒｄｉｎ）、那林 （Ｅ．

Ｎｏｒｌｉｎ）等６位中外著名学者发言，多数持怀疑态度。１９３４

年春，由李四光及其助手喻德渊充当向导，邀请那林、德日

进、杨钟健和巴博尔（Ｇ．Ｂ．Ｂａｒｂｏｕｒ）等一起到庐山考察。

经过４天野外工作，在讨论时那林说了些依违两可的话，其

余３人中特别是德日进和巴尔博持强烈反对观点。后来巴

尔博有专文（Ｂａｒｂｏｕｒ，１９３４）讨论此事，认为庐山缺乏真正的

冰川堆积和冰川侵蚀地貌（如羊背岩等），还提出了一些替代

性解释。李四光当时承认巴尔博态度是诚恳的，他的庐山冰

川学说 “引起了大量反对意见”。但他考虑再三，认为“除了

冰川作用外，没有任何其它解释”。不过他也没有堵死其它

可能性，他说：“假如否认它们冰川的成因的话，那么将显示，

沉积物是由于迄今为止还不知道的过程的作用而形成的（施

按：这个不知道的过程，后来明白是泥石流，当时大家确实都

不知道）”。１９３６年，李四光在皖南黄山一处花岗岩壁上海

拔９６０ｍ高度，发现几条宽浅、平行排列的凹痕，认定是冰川

擦痕，称“中国冰期冰川现象始得谓之确定”（Ｌｅｅ，１９３６）。这

项发现也获得奥地利来华学者威斯曼（Ｈ．ｖｏｎＷｉｓｓｍａｎｎ）赞

成，并由此转而支持与改进李四光的庐山第四纪冰川学说

（Ｗｉｓｓｍａｎｎ，１９３６，１９３７）。１９３７年，李四光撰写《冰期之庐山》

专著（因抗日战争，延后至１９４７印行），全面阐明他的研究成

果，牢固树立中国东部第四纪冰川广泛分布的理论，并将庐

山的冰期与阿尔卑斯山４次冰期进行了系统的比较。孙殿




