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西藏冈底斯带石炭纪陆缘裂陷作用：

火山岩和地层学证据
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内容提要：冈底斯作为重要的中、新生代岛弧岩浆岩带，历来是青藏高原最热门的地质研究领域，但是对晚古

生代火山岩的性质及其形成的构造背景仍缺乏研究。本文在区域地质调查资料的基础上，对冈底斯带石炭纪火

山沉积岩系进行了系统的地层学和岩石地球化学研究，测量了重点剖面，对火山岩进行了常量、微量元素和Ｓｒ、

Ｎｄ、Ｐｂ同位素地球化学测试。研究表明，石炭系与下伏泥盆系或前寒武系之间普遍存在不整合或岩性、沉积相的

突变面，代表重要的构造转换面。石炭纪的沉积环境大致有两次滨海深海或深水斜坡滨海沉积演化旋回，深海

深水斜坡沉积或冰海相含砾板岩与两次火山活动伴生。石炭纪火山岩主要为安山玄武岩和英安岩、流纹岩类，略

具双峰式火山岩特点。安山玄武岩类的成分与典型 ＭＯＲＢ和岛弧玄武岩相比，具有 ＭｇＯ含量低，ＴｉＯ２、Ａｌ２Ｏ３、

Ｐ２Ｏ５含量高等特点，稀土和微量元素为ＬＲＥＥ和ＬＩＬＥ富集型分配模式，与大陆拉斑玄武岩相似。石炭纪酸性火

山岩的稀土和微量元素地球化学特征与陆内流纹岩相似。岩石地球化学示踪和地层学研究表明，冈底斯带石炭纪

为伸展背景下的冈瓦纳陆缘裂陷环境。火山岩的源区地幔具有典型的Ｄｕｐａｌ异常，发生过复杂的混合作用，涉及

到原始地幔、富集地幔ＥＭＩＩ和地壳成分等，说明发生过冈瓦纳古陆壳俯冲、再循环进入古老地幔等过程。玄武岩

类成分的某些特殊性，可能与源区混合作用有关。

关键词：西藏冈底斯带；石炭纪；火山岩地球化学；地层学；陆缘裂陷

　　西藏冈底斯带位于雅鲁藏布江结合带和班公

湖怒江结合带之间，是青藏高原白垩纪以来岩浆活

动期次最多、规模最大、岩浆岩类型最复杂的构造—

岩浆岩带（莫宣学等，２００３；２００５）。一般认为这些广

泛分布的燕山喜马拉雅期岩浆岩是雅鲁藏布江新

特提斯洋向北俯冲、消减的岩浆岩响应，冈底斯是重

要的中、新生代岩浆弧（常承法和郑锡澜，１９７３；金成

伟和周云生，１９７８；黄汲清和陈炳蔚，１９８７；任纪舜

等，１９９９）。冈底斯带中、新生代岩浆活动及其成矿

作用早已成为青藏高原最热门的地质研究领域。地

质调查发现，冈底斯带在石炭纪已经有大量火山岩

喷发，但对这套火山岩尚未进行系统研究，对冈底斯

带石炭纪的构造背景仍缺乏了解。

从地质演化历史看，冈底斯带可划分为５个构

造沉积盆地演化阶段（图１）。以前寒武纪念青唐

古拉群为代表的第一构造层盆地为一套长英质片麻

岩，夹斜长角闪岩、大理岩等。原岩主要为泥质岩

石、碎屑岩及火山岩、凝灰岩和碳酸盐岩等，可能为

含火山岩的类复理石建造。冈底斯带和喜马拉雅带

具有相似的前寒武纪基底。这套岩石代表元古宙冈

瓦纳大陆北缘的裂陷、拉张并形成洋壳、闭合造山的

过程。第二构造层盆地为建筑在前寒武褶皱基底之

上的奥陶纪泥盆纪新生盆地，主要为稳定的陆表海

和碳酸盐台地沉积。第三构造层为石炭二叠系，部

分地区为火山沉积盆地。第四构造层为中生代火

山沉积盆地，已公认为岛弧演化阶段的产物。第五

构造层为新生代陆相火山沉积盆地，为闭合后陆内

造山阶段的产物。这五个构造层盆地代表冈底斯五

个构造演化阶段。本文研究的石炭纪火山沉积岩

系是中、新生代岩浆弧基底岩系的一部分。目前对

冈底斯带石炭纪之前和中生代之后的构造背景已有

较一致的认识，但对石炭、二叠纪的构造背景尚缺乏

了解（图１）。

为了探索石炭纪时期冈底斯带的构造背景，有
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图１　冈底斯带沉积盆地的构造层次
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必要对本期火山沉积地层进行系统研究。作者在

地质调查资料的基础上，对石炭纪火山沉积岩系进

行了详细的野外观察，实测了重点剖面。本文以地

层学和火山岩岩石地球化学两方面证据，探讨冈瓦

纳大陆北缘的冈底斯带在石炭纪的构造背景，对二

叠纪火山沉积岩系的研究将另文发表。希望以此

弥补冈底斯带晚古生代地质研究的不足。

１　地层学特征

冈底斯带石炭系主要分布在东西向的麦堆洛

巴堆米拉山断裂和狮泉河那木错迫龙藏布断裂之

间，在“弧背断隆带”中集中分布（肖序常等，１９８８），

是该带晚古生代地层的一部分（图２）。近年来开展

的１∶２５万和１∶２０万区域地质调查对石炭系的地

层学和年代学进行了系统研究，可总结出以下重要

特征（图３）?～?。

（１）冈底斯带石炭系与下伏泥盆系之间为重要

的构造转换面。残留的泥盆系均为碳酸盐台地沉

积，代表冈瓦纳北缘稳定的被动大陆边缘。石炭系

与下伏泥盆系为不整合或层序不整合接触，石炭系

岩性突变为大套的陆缘碎屑岩，部分地区（如然乌、

波密、当雄）出现冰海相含砾板岩。在工布江达、当

雄和狮泉河等地区缺失泥盆系，石炭纪盆地可能是

建立在元古界褶皱基底古风化面之上的新生盆地。

（２）石炭纪盆地的深度和沉积环境在空间上和

时间上变化较大，与地壳伸展拗陷及不均匀构造隆

升有关。在冈底斯中、东段的然乌、波密和申扎地

区，石炭纪的沉积环境有大致两次滨海深海或深水

斜坡滨海的演化过程。在冈底斯中、西段的当雄、

措勤地区，石炭纪的沉积环境从早期的深海盆地演

化为晚期的滨海环境，总体反映构造差异隆升过程，

但晚石炭世出现较多冰筏砾岩和冰川杂砾岩（措

勤），与局部伸展过程有关。

（３）石炭纪大致出现两期火山活动，均与沉积盆

地拗陷作用伴生。火山活动主要出现在冈底斯东段

的然乌波密一带，西部的措勤地区见少量晚石炭世

火山岩。

第一期火山裂陷活动发生在早石炭世，以出现

火山岩及其共生的深水斜坡相沉积物为标志。在然

乌地区，诺错组（Ｃ１狀）的底部为冰海、滨浅海相含砾

板岩、石英杂砂岩等。中部为台地斜坡深水环境的

灰黑色板岩、石英杂砂岩、滑塌角砾岩，与其共生的

是厚约５２０ｍ的火山岩（图４）。在波密北部的倾多

古同一带，诺错组整体构成一个海侵旋回，沉积环境

从潮坪演化为深水陆棚、斜坡，至潮坪。深水斜坡相

粉砂岩、板岩中夹总厚约２０ｍ的火山岩类。在冈底

斯带中、西部，下石炭统未见火山岩夹层，但是大套

的深海或浅海碎屑岩中常夹冰海斜坡相黑灰色含砾

板岩、岩屑长石石英砂岩等，说明大陆边缘出现裂陷

斜坡，地貌的起伏较大。

第二期火山裂陷活动出现在晚石炭世。冈底斯

东段的波密地区，来姑组（Ｃ２犾）沉积环境再次演化

为深水斜坡外陆棚，伴随总厚约４０ｍ的火山岩喷

溢。在然乌地区，来姑组（Ｃ２Ｐ１犾）下部主要为台地

相碳酸盐沉积，代表暂时的稳定状态，其上为厚度大

于１０００ｍ的块状含砾板岩、含砾岩屑石英砂岩、粉

砂质板岩等，砂岩中见丘状交错层理。碎屑岩的上、

下部分别夹厚约２ｍ的变玄武岩。这套陆缘碎屑

岩和火山岩代表再一次火山裂陷活动。在冈底斯中

西部的措勤地区，拉嘎组（Ｃ２Ｐ１犾犵）在局部地段出现

火山岩，厚度０～３０ｍ。火山岩与含砾泥岩、页岩，

岩屑质细砾岩等共生，也有裂陷作用的特征。

冈底斯带从泥盆纪的稳定被动大陆边缘碳酸盐

台地环境突变为石炭纪的陆缘碎屑岩伴随火山岩沉

积，并且火山岩均与深水斜坡或冰海相含砾板岩等

共生。说明石炭纪具有伸展背景下的裂陷火山沉

积盆地特征。

（４）冈底斯带早石炭世和晚石炭世的火山沉

积岩系有充分的化石年代学依据?，?～?。在东部然

乌乡雅则剖面中，诺错组为建组剖面，在大量化石
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图３　石炭纪火山沉积岩系区域对比图（剖面①～⑦的位置见图２）
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１—岩块砾岩、滑塌砾岩；２—砂质砾岩；３—含砾砂岩、砂质砾岩；４—含砾岩屑石英砂岩；５—含砾石英砂岩；６—含砾不等粒岩屑石英砂岩；

７—含砾长石石英砂岩；８—含泥砾岩屑变质细粒长石石英砂岩；９—长石石英砂岩；１０—长石岩屑石英砂岩；１１—砂质凝灰岩、凝灰质砂岩；

１２—石英砂岩；１３—砂岩、细砂岩等；１４—含石榴石云母长石石英砂岩；１５—粉砂岩；１６—粉砂质泥岩、泥质粉砂岩；１７—粉砂质泥岩、页岩和

泥质粉砂岩；１８—片麻岩、片岩、变粒岩等；１９—片麻岩、片岩、大理岩等；２０—泥岩、板岩；２１—含砾板岩；２２—碳质板岩；２３—二云母石英片

岩、石英岩、绿片岩等；２４—粉砂质绢云板岩；２５—粉砂质板岩；２６—灰黑色板岩；２７—钙质泥岩、钙质板岩；２８—角岩；２９—含砂质泥晶、微

晶灰岩；３０—砂屑灰岩和粗晶灰岩；３１—灰岩夹硅质条带；３２—灰岩；３３—白云岩、白云岩化大理岩；３４—英安岩、流纹岩和凝灰质砂岩等；
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ｇｒａｎｕｌｉｔｅ；１９—ｇｎｅｉｓｓ，ｓｃｈｉｓｔａｎｄｍａｒｂｌｅ；２０—ｍｕｄｓｔｏｎｅａｎｄｓｌａｔｅ；２１—ｐｅｂｂｌｙａｒｇｉｌｌｉｔｅ；２２—ｃａｒｂｏｎａｃｅｏｕｓｓｌａｔｅ；２３—ｍｉｃａｓｃｈｉｓｔ，ｑｕａｒｔｚｉｔｅ

ａｎｄｇｒｅｅｎｓｃｈｉｓｔ；２４—ｓｉｌｔｙｓｅｒｉｃｉｔｅｓｌａｔｅｓ；２５—ｓｉｌｔｙｓｌａｔｅ；２６—ｂｌａｃｋｓｈａｌｅ；２７—ｃａｌｃａｒｅｏｕｓｍｕｄｓｔｏｎｅａｎｄｓｌａｔｅ；２８—ｈｏｒｎｆｅｌｓ；２９—ｓａｎｄｙ

ｍｉｃｒｉｔｉｃ；３０—ｃａｌｃａｒｅｎｉｔｅａｎｄｃｏａｒｓｅｄｇｒａｉｎｅｄｌｉｍｅｓｔｏｎｅ；３１—ｌｉｍｅｓｔｏｎｅｗｉｔｈｓｉｌｉｃａｂａｎｄｓ；３２—ｌｉｍｅｓｔｏｎｅ；３３—ｄｏｌｏｍｉｔｅａｎｄｄｏｌｏｍｉｔｉｚｅｄｍａｒｂｌｅ；

３４—ｄａｃｉｔｅ，ｒｈｙｏｌｉｔｅａｎｄｔｕｆｆａｃｅｏｕｓｓａｎｄｓｔｏｎｅ；３５—ｂａｓａｌｔ

中，因含腕足类 犉狌狊犲犾犾犪犈狅犮犺狅狉犻狊狋犻狋犲狊 组合、珊瑚

犎狌狀犫狅犾犱狋犻犪犅狅狉犱犲狀犻犪犣犪狆犺狉犻狆犺狔犾犾狌犿 组合，时代

属于早石炭世早期ＴｏｕｒｎａｉｓｉａｎＶｉｓｅａｎ阶。波密北

部倾多古同剖面含相似的Ｆｕｓｅｌｌａ和Ｓｙｒｉｎｇｏｔｈｙｒｉｓ

动物群，为典型的早石炭世生物特征。然乌地区的

来姑组含有晚石炭世植物和苔藓虫，以及早二叠世

腕足、珊瑚等化石，其时代属于晚石炭世早二叠世

有依据。但是，来姑组中的火山岩出现在中部，因此

本文讨论的火山沉积岩系应属于晚石炭世。波密

地区的来姑组未发现可鉴定的化石，但其上覆洛巴

堆组中发现大量的晚石炭早二叠世化石，因此将来

姑组时代定为晚石炭世。

申扎地区的永珠组含有大量珊瑚化石，如

犆犪狀犻狀狅狆犺狉犲狀狋犻狊狓犻狕犪狀犵犲狀狊犻狊 （ｇｅｎ．ｅｔｓｐ．ｎｏｖ．），犆．

ｓｐ．，犃犿狆犾犲狓狅犮犪狉犻狀犻犪狕犪狀犵犫犲犻犲狀狊犻狊（ｓｐ．ｎｏｖ．），犃．ｃｆ．

狑犲犻狀犻狀犵犲狀狊犻狊ＷｕｅｔＺｈａｏ等；腕足类化石犛狆犻狉犻犳犲狉犲犾犾犪

狊犪犾狋犲狉犻 Ｔｓｃｈｅｒｎｙｓｃｈｅｗ， 犘犺狉犻犮狅犱狅狋犺狔狉犻狊 ｓｐ．，

犛狆犻狉犻犳犲狉犲犾犾犻狀犪ｓｐ．，犛．ｃｆ．犳犪狊狋犻犵犪狋犪（Ｓｃｈｅｌｌｗｉｅｒ）等。

但这些化石一般存在于晚泥盆世至二叠纪，但根据化

石主体特征，将永珠组的时代定为早石炭世至晚石炭

世初期。拉嘎组中也含大量腕足，如犔犻狀狅狆狉狅犱狌犮狋狌狊

狋犻狀犵狉犻犲狀狊犻狊 Ｃｈｉｎｇ，犔．ｓｐ．，犛狆犻狀狅犿犪狉犵犻狀犻犳犲狉犪 ｓｐ．，

犛犲狉犵狅狊狆犻狉犻犳犲狉 ｓｐ．，犃犾犻狊狆犻狉犻犳犲狉 ｓｐ．等 等；珊 瑚

犘狊犲狌犱狅狆犪狏狅狀犪狕犪狀犵犫犲犻犲狀狊犻狊（ｓｐ．ｎｏｖ．），犐犫狌犽犻狆犺狔犾犾狌犿

ｓｐ．ｃｆ．犐犫狌犽犻狆犺狔犾犾狌犿狊犲犽犻犻（Ｍｉｎａｔｏ），犘狊犲狌犱狅狆犪狏狅狀犪

狕犪狀犵犫犲犻犲狀狊犻狊 （ｓｐ．ｎｏｖ．）等，时 代 属 于 晚 石 炭 世

Ｂａｓｈｋｉｒｉａｎ阶至早二叠世Ｓａｋｍａｒｉａｎ阶。措勤地区石

炭系化石较少，其中永珠组因含有犃狀狀狌犾犪狉犻犪植物群

和双壳类化石，将其分别定为早石炭世和晚石炭早

二叠世。拉嘎组中的玄武岩夹层出现在中上部，也应

属于晚石炭世。

２　火山岩的岩相学特征

笔者对然乌雅则地区的诺错组、波密倾多古同

地区的诺错和来姑组剖面进行了实测，对火山岩进

行了系统观察和采样。对措勤地区拉嘎组进行了路

线地质调查，补充了火山岩样品。

在波密倾多古同剖面中（图４Ａ），诺错组下部

碎屑岩中夹一层厚约２０ｍ的变玄武岩和少量薄层

状变英安岩。来姑组火山岩也作为碎屑岩中的夹

层，以变玄武岩、变流纹岩、英安岩和酸性凝灰岩为

主，厚约４０ｍ。在然乌雅则剖面中，诺错组中下部出

现一套厚约５２０ｍ的浅变质玄武质熔岩，夹３层英

安岩和３层基性凝灰岩类，组成大致３个溢流喷发

旋回。其中玄武岩类为块状熔岩，成层不明显（图

４Ｂ）。该剖面来姑组中部仅见２层变玄武岩，且分

布不稳定。措勤地区的拉嘎组碎屑岩中夹浅变质玄

武岩类，最厚处约３０ｍ，分布不稳定（图２、图３）。

冈底斯带石炭纪火山岩岩石类型以变玄武岩

类、变英安岩类和流纹岩类为主，夹少量凝灰岩类，

具有双峰式火山岩特征。岩石普遍遭到绿片岩相浅

变质作用，岩石的原生矿物被不同程度的交代。

变玄武岩类呈灰色、灰绿色，斑状结构、交织结

构、间粒间隐结构，块状、杏仁状构造。岩石具较强

的绿泥石化、碳酸岩化，及不同程度的硅化。斑晶主

要为斜长石，偶见单斜辉石残余。矿物粒度１．２～
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图４　波密和然乌地区石炭纪火山沉积岩系柱状图

Ｆｉｇ．４　ＣａｒｂｏｎｉｆｅｒｏｕｓｖｏｌｃａｎｉｃｓｔｒａｔｉｇｒａｐｈｉｃｃｏｌｕｍｎｉｎＢｏｍｉａｎｄＲａｎｗｕ

０．６ｍｍ。基质部分残留不规则状斜长石微晶组成

的格架，由绿泥石、少量绿帘石、隐晶质玻璃质、碳

酸盐矿物、石英、黑云母，及少量铁质微粒等充填，含

副矿物榍石、钛铁矿、磁铁矿等。斜长石微晶定向、

半定向排列，构成交织结构。

变英安岩、流纹岩类呈浅灰绿色、深灰色，隐晶

质结构、斑状结构，基质具微晶隐晶结构，块状构

造。矿物成分为斜长石、钾长石（正长石）、石英、黑

云母及长英质微晶等，矿物粒度０．１～０．２ｍｍ至显

微隐晶质。岩石常见不同程度的绢云母化、黝帘石

化或碳酸盐化。酸性岩类变质程度小于基性岩类。

３　火山岩岩石地球化学

笔者对倾多古同和雅则两条剖面的火山岩样

品进行了薄片镜下研究，选取较新鲜的样品进行地

球化学测试。其中常量元素由国土资源部成都地质

矿产研究所测试，测试方法为火焰原子吸收法，分析

精度优于１％。微量元素和稀土元素由国家地质实

验测试中心完成，检测使用仪器为等离子质谱ＩＣＰ

ＭＳ（ＴＪＡ ＸＳｅｒｉｅｓ）、等离子光谱ＩＣＰＡＥＳ（ＴＪＡ

ＩＲＩＳ）。检测依据为ＤＺ／Ｔ０２２３２００１和《国家地质

实验测试中心检定细则》。检测数据符合《地质矿产

实验室测试质量管理规范》ＤＺ０１３０９４的要求。

ＲｂＳｒ、ＳｍＮｄ和ＰｂＰｂ同位素测试在中国科学院

地质和地球物理研究所固体同位素地球化学实验室

完成。化学分离和同位素比值测量采用德国

Ｆｉｎｎｉｇａｎ公司 ＭＡＴ２６２热电离质谱计。常量元素

和微量元素测试结果见表１，同位素测试结果见表

２、表３。本文岩石化学图形软件据路远发（２００４）。
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表１　石炭纪火山岩常量元素（％）和微量元素（×１０－６）含量

犜犪犫犾犲１　犕犪犼狅狉犲犾犲犿犲狀狋犪狀犱狋狉犪犮犲犲犾犲犿犲狀狋犱犪狋犪犳狅狉犆犪狉犫狅狀犻犳犲狉狅狌狊犫犪狊犪犾狋犻犮狉狅犮犽狊

样号 ＹＺ４ ＹＺ７ ＹＺ８ ＹＺ９ ＹＺ１１ ＹＺ１２ ＹＺ１４ ＣＱｊ２ ＣＱ０６１ ＱＧＰ５ｂ１ ＱＤ３２ ＱＤ４ ＱＤ５

ＳｉＯ２ ４８．５６ ５０．３４ ５１．５３ ４９．０２ ５１．７４ ５３．８１ ４９．１８ ４８．９２ ４５．５４ ４８．１ ４９．０８ ５０．１２ ４９．８２

Ａｌ２Ｏ３ １４．８７ １６．７ １５．７３ １６．１９ １６．７６ １４．６７ １５．６６ １４．２７ １７ １５．３９ １６．３５ １６．６５ １６．４７

Ｆｅ２Ｏ３ １．６５ ４．５４ １．６５ ３．２９ ２．９９ ３．７ ３．１１ ３．３６ ５．６２ １．２３ １．８５ １．３８ ０．５８

ＦｅＯ ５．６７ ４．０５ ５．４６ ５．５６ ５．７２ ４．５ ５．０７ ５．０５ ４．３３ ６．３７ ６．８４ ７．１５ ７．８５

ＣａＯ ６．３ ６．２４ ６．９ ６．４９ ７．５５ ５ ６．８４ １１．７４ ９．６９ ８．１２ ６．８ ６．４２ ６．５７

ＭｇＯ ２．８５ ３．６２ ３．２ ４．０２ ４．６ ３．３１ ３．８６ ３．５２ ３．６２ ３．９３ ４．７４ ４．２２ ４．６４

Ｋ２Ｏ ４．０８ １．０３ ０．４３ ２．７８ ０．９８ ０．６５ １．７６ ０．６４ ０．６６ １．１６ １．１５ ０．８６ ０．８９

Ｎａ２Ｏ １．７４ ４．９３ ５．５ ２．２６ ４．１４ ５．７５ ３．９７ ２．１２ ２．４８ ３．２８ ３．６２ ３．９９ ３．６７

ＴｉＯ２ １．５９ １．６９ １．５ １．５９ １．５ １．３８ １．５６ １．３５ １．４５７２ １．１６ １．２１ １．２１ １．１５

ＭｎＯ ０．０９８ ０．０８８ ０．１１ ０．１３ ０．１４ ０．１２ ０．１４ ０．３８ ０．３４ ０．１６ ０．１４ ０．１４ ０．１４

Ｐ２Ｏ５ ０．５ ０．４２ ０．４ ０．４ ０．３７ ０．３４ ０．３８ ０．２１ ０．２７２３ ０．１８ ０．１９ ０．３７ ０．１４

ＬＯＩ １１．５５ ５．４１ ６．６７ ７．４２ ３．１ ６．１ ７．５ ５．７８ ８．６６ １０．１５ ７．０６ ６．８ ７．２５

Ｔｏｔａｌ ９９．４５８ ９９．０５８ ９９．０８ ９９．１５ ９９．５９ ９９．３３ ９９．０３ ９７．３４ ９９．６７ ９９．２３ ９９．０３ ９９．３１ ９９．１７

ＴＦｅＯ ７．１６ ８．１４ ６．９５ ８．５２ ８．４１ ７．８３ ７．８７ ８．０７ ９．３９ ７．４８ ８．５１ ８．３９ ８．３７

Ｍｇ ４１．５３ ４４．２４ ４５．１０ ４５．６９ ４９．３７ ４２．９８ ４６．６６ ４３．７４ ４０．７４ ４８．３８ ４９．８４ ４７．２７ ４９．７０

Ｂａ ２７１ １０６ ７６．６ ２４６ ２２８ ７５．１ １１０ １７２ ２２７ １１１ ８９．４ ８２．５ ７４．５

Ｓｒ ２０３ ２４９ ２１２ ２９１ ４１１ ２２５ １７２ ４１８ ３３３ ２６５ ２７９ ２６２ ２６９

Ｖ １７１ １６０ １５３ ２０２ １９１ ７９．７ １９６ ２０３ １２７ １４２ １３１ １４３

Ｃｒ ５０．１ ４７．８ ８４．１ ４６ ８９．５ ８０．９ ８６．３ １７２ １４５．９ ２１．６ １４．５ １１．３ １５．４

Ｃｏ １８．５ ２８．６ ３６．８ ３０．６ ３１．２ ２５．７ ２９ ２５．８ ３８．４ ２８．７ ３７．９

Ｎｉ １８．８ ３３．３ ３１ ３３．７ ３３．９ ２９．５ ４６ ４２．８ ５４．９ ４１．５ ５４．９

Ｒｂ １４９ ３９．１ ２０．１ １４４ ３５．５ ３４．９ ８７ ３１．５ １３．７ ３０ ６３．５ ４６．１ ５５．７

Ｐｂ １０．２ ９．７１ ８．２２ １３ １０．２ ９．１２ ８．２８ ２１．１ ２６．９ １２．６ １０．６ １１．３

Ｔｈ ６．１３ ５．３９ ４．５ ４．８６ ４．３４ ４．７８ ４．５６ ４．６ １．９ ２．８ １．９５ １．９２ ２．０１

Ｚｒ ２２６ ２５６ １８９ ２３７ ２０４ １８２ １９５ １４７ １４４ １７１ １６１ １７０ １５２

Ｎｂ １４．６ １６．５ １０．８ １４．６ １２ １０．６ １１．６ ８．５ ８．２ ８．７ ４．４ ４．５６ ２．０１

Ｈｆ ５．７ ６．３４ ４．８５ ５．９８ ５．２３ ４．８ ５．０５ ５．２ ３．８ ３．７ ４．０１ ４．２２ ３．７９

Ｔａ １．１２ １．２６ ０．８３ １．１１ ０．９５ ０．８５ ０．９ ０．３ ０．６ ０．５ ０．３６ ０．３７ ０．１４

Ｙ ３２．５ ３２ ２７ ３２ ３０ ２７ ２８．７ ２２．３ ２５．３１ ２４．０２ ２４．６ ２６．３ ２３．１

Ｌａ ２８ ２８ ２３．１ ２８．２ ２４．１ ２３．３ ２３．１ １５．８ １３．３５ １２．１ １２．３ １３．６ １２．５

Ｃｅ ５９．５ ５９．２ ４７．５ ５９．８ ５０．８ ４８．２ ４９ ２６．８ ３２．９４ ２８．３６ ２７ ２８．８ ２６．５

Ｐｒ ７．６ ７．５３ ６．１６ ７．５３ ６．５７ ６．０２ ６．３４ ４．２５ ４．６７ ４．０５ ３．６２ ３．９ ３．５９

Ｎｄ ３０．７ ３０ ２４．６ ２９．９ ２７ ２３．４ ２５．８ １８．９ １９．４８ １５．１７ １５．２ １６．５ １４．９

Ｓｍ ６．２６ ５．９８ ５．０４ ６．０８ ５．５７ ４．８６ ５．３７ ４．７１ ４．７ ３．８６ ３．５２ ３．７３ ３．３５

Ｅｕ １．９２ １．７４ １．５１ １．８４ １．６８ １．４２ １．５８ １．４８ １．６５ １．３１ １．２６ １．３７ １．２６

Ｇｄ ６．１５ ５．９４ ５．０５ ６．２９ ５．６ ４．９７ ５．３４ ４．６ ５．１ ４．０２ ３．５５ ３．８７ ３．５３

Ｔｂ １．０６ １．０１ ０．８８ １．０３ ０．９６ ０．８６ ０．９２ ０．８ ０．８４ ０．７２ ０．６９ ０．７５ ０．６９

Ｄｙ ５．７９ ５．５２ ４．７７ ５．７２ ５．３６ ４．８ ５．１６ ５．２７ ５．０８ ４．１１ ４．１４ ４．４４ ３．９４

Ｈｏ １．１４ １．０９ ０．９４ １．１１ １．０４ ０．９３ １．０１ １．０９ １．０５ ０．８４ ０．８２ ０．９ ０．７８

Ｅｒ ３．４４ ３．３６ ２．８７ ３．３８ ３．１９ ２．８３ ３．０４ ３．０３ ２．８７ ２．４５ ２．５４ ２．６９ ２．４

Ｔｍ ０．４６ ０．４５ ０．３８ ０．４６ ０．４３ ０．３８ ０．４１ ０．４５ ０．４７ ０．３９ ０．３４ ０．３８ ０．３３

Ｙｂ ３．０３ ３．０４ ２．５４ ３．０４ ２．７７ ２．４８ ２．６４ ２．５９ ２．７５ ２．４１ ２．２６ ２．４３ ２．２１

Ｌｕ ０．４４ ０．４６ ０．３７ ０．４５ ０．４２ ０．３７ ０．４ ０．３７ ０．４１ ０．３５ ０．３４ ０．３８ ０．３４

∑ＲＥＥ １５５．４９ １５３．３２ １２５．７１ １５４．８３ １３５．４９ １２４．８２ １３０．１１ ９０．１４ ９５．３６ ８０．１４ ７７．５８ ８３．７４ ７６．３２

δＥｕ ０．９４ ０．８８ ０．９１ ０．９０ ０．９１ ０．８８ ０．８９ ０．９６ １．０２ １．０１ １．０８ １．０９ １．１１

（Ｌ／Ｈ）ＲＥＥ ６．２３ ６．３５ ６．０６ ６．２１ ５．８５ ６．０８ ５．８８ ３．９５ ４．１４ ４．２４ ４．２８ ４．２９ ４．３７

（Ｌａ／Ｙｂ）ｎ ６．２４ ６．２２ ６．１５ ６．２７ ５．８８ ６．３５ ５．９１ ４．１２ ３．２８ ３．３９ ３．６８ ３．７８ ３．８２

（Ｃｅ／Ｙｂ）ｎ ５．０９ ５．０５ ４．８５ ５．１０ ４．７５ ５．０４ ４．８１ ２．６８ ３．１０ ３．０５ ３．１０ ３．０７ ３．１１

Ｎｂ／Ｎｂ ０．３８ ０．４６ ０．３６ ０．４２ ０．４０ ０．３４ ０．３８ ０．３４ ０．５５ ０．５１ ０．３０ ０．３０ ０．１４

５６２１
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续表１　　

样号 ＱＤ６ ＱＤ７ ＱＤ９ ＹＺ２ ＹＺ５ ＱＧＰ１５ｂ１ ＹＺ１３ ＹＺ１６ ＱＧＰ１０ｂ１ ＱＧＰ１６ｂ１ ＱＧＰ１８ｂ１ ＣＱ０７１

ＳｉＯ２ ４６．９８ ４８．６４ ５４．４２ ４９．７８ ６９．４３ ７５．２６ ５４．８４ ５２．５６ ６０．９２ ７５．３８ ７７．１８ ７６．８２

Ａｌ２Ｏ３ １５．２２ １４．２７ １３．５９ １５．０７ １４．２ １２．１１ １６．１８ １６．１５ １７．６２ １１．９３ １１．３２ ８．５１

Ｆｅ２Ｏ３ ６．３５ ７．４３ ７．７９ １．８３ ２．２６ １．５６ ２．８４ ２．５４ １．２６ １．６３ １．９ ４．１５

ＦｅＯ ６．５９ ４．２５ ５．９９ ３．１８ ０．８ ０．５８ ４．２１ ４．６５ ４．０２ ０．６４ ０．４６ ２．０２

ＣａＯ ９．１８ １３．４５ ２．４４ ６．９５ ２．３３ ０．２７ ５．１２ ５．３１ ４．２８ ０．３４ ０．１ ０．４７

ＭｇＯ ７．９１ ６．０１ ４．７７ ２．２３ ０．４７ ０．３７ ２．４９ ２．５９ １．３８ ０．２１ ０．３１ １．４３

Ｋ２Ｏ ０．６８ ０．４３ １．５２ １．７ ２．７７ ５．５８ ３．１ ２．８３ ２．５５ ５．６２ ５．２５ ２

Ｎａ２Ｏ ２．６３ ０．８ ４．２４ ６．７１ ２．８７ ２．５９ ４．２１ ３．３９ ３．３５ ２．７７ １．９１ ０．１２

ＴｉＯ２ １．０３ ０．８４ １．７６ ０．８２ ０．５６ ０．２２ １．４１ １．４１ ０．６３ ０．２４ ０．２１ ０．４０６２

ＭｎＯ ０．２１ ０．２４ ０．１９ ０．１３ ０．０５９ ０．０１２ ０．１２ ０．１３ ０．０９５ ０．０１３ ０．００４ ０．０６７

Ｐ２Ｏ５ ０．１４ ０．２ ０．５ ０．３８ ０．１ ０．０６１ ０．４８ ０．４４ ０．１５７ ０．０４６ ０．０５８ ０．１１２６

ＬＯＩ ２．４１ ２．９３ ２．６３ １１．１３ ４．０３ ０．８ ４．４３ ７．０６ ３．１７ ０．６７ ０．９５ ３．５２

Ｔｏｔａｌ ９９．３３ ９９．４９ ９９．８４ ９９．９１ ９９．８８ ９９．４１ ９９．４３ ９９．０６ ９９．４３ ９９．４９ ９９．６５ ９９．６３

ＴＦｅｏ １２．３１ １０．９４ １３．００

Ｍｇ ５３．４１ ４９．４９ ３９．５５

ＡＣＮＫ ０．５９ １．１９ １．１２ ０．８３ ０．８８ １．１０ １．０６ １．２６ ２．６５

Ｂａ １３３ ６１．２ １３９ １５２ ３８６ ７０７ ３５５ １９２ ２０３ ７５６ ８１１ ３２８

Ｓｒ ２２５ １６３ ７０．５ ２３３ １０６ ４６ ２８７ ２３９ ２６５ ２８ ２８ ２２

Ｖ ３１５ ３１７ ２１０ ２８．４ ６３．６ ２１ １２１ １３２ ３６ １５ ３１ ６６

Ｃｒ １３６ ９８．２ ８．１８ ７．２８ ２７．５ ８．４ ２８．３ ２８．１ ６ ７．９ １０．３ ６０．７

Ｃｏ ６１．８ ４５．１ ４４．６ ７．７８ １３．７ １１．６ ２０．５ ２１．４ １３ ７．５ １７．３

Ｎｉ １１６ ８４．４ ２．７９ ４．９６ １３．７ ５．６ １７．５ １８．１ ６ ４．４ １２．４

Ｒｂ ５５ ３７ １３２ ６０．５ １２９ ２２９ １１９ １２３ １１３ ２６４ ２４４ ７８．７

Ｐｂ ５９．２ ４１ ８．７６ ２１．３ ２２．９ １９．２ ２１．４ １６．３ ２９．７ ２３．３ １８．５

Ｔｈ １．６７ １．４ １１．９ １０．４ ２３．３ ２４．９ １２．９ １２．６ ６．７ ２５．１ ２２．４ ９．６

Ｚｒ ８１．９ ６４．９ ２２５ ４２９ １８９ ２５１ ３９４ ３６４ １７８ ３０４ ２５０ １９５

Ｎｂ ２．５ ２．３ １３．３ ２３．２ １５ １８．８ ２０．４ １９．７ １２．９ ２１．３ ２０．７ １０．９

Ｈｆ ２．３９ １．９７ ６．５９ ９．９８ ５．９９ ７．３ ９．５ ８．５８ ３．８ ７．７ ６．９ ４．９

Ｔａ ０．２２ ０．１９ １．２６ １．７７ １．５ ２．１ １．６ １．５６ ０．８ １．６ １．８ ０．９

Ｙ ２８ ２８．４ ５５ ４１．５ ３７．２ ３２．４３ ４１ ３８．７ １７．８９ ３５．９１ ３２．６４ １７．８１

Ｌａ ６．５２ ６．５２ ３２．４ ４８．２ ６５．８ ９．９４ ４１．２ ３８．４ ２０．３９ ２４．９１ ７９．７７ ２６．１５

Ｃｅ １４．８ １４．２ ６６．２ ９７．８ １０７ ２０．２６ ８４．７ ７８．３ ４２．４２ ４８．２８ １４２ ５０．６７

Ｐｒ ２．１９ ２．０８ ８．４５ １１．７ １４．６ ２．８１ １０．３ ９．５９ ５．１ ６．４１ １６．８１ ６．１３

Ｎｄ １０．３ ９．９１ ３４．５ ４３．８ ５１．６ ９．９３ ３９．３ ３６．８ １７．８６ ２１．７４ ５７．９１ ２１．５９

Ｓｍ ２．９７ ２．８３ ７．６８ ８．１６ ８．６７ ２．７３ ７．５７ ７．１６ ３．４２ ４．７２ １０．２６ ４．１８

Ｅｕ １．１６ １．２３ ２．１５ １．７７ １．７ ０．３７ ２ １．７９ １．０５ ０．５８ １．５３ ０．９

Ｇｄ ３．１４ ３．０９ ８．１８ ８．４５ ８．７４ ３．９１ ７．８８ ７．３８ ３．３７ ４．８２ ８．４２ ３．７２

Ｔｂ ０．７１ ０．６７ １．５７ １．３４ １．２６ ０．８５ １．３ １．２２ ０．５７ ０．９１ １．２８ ０．６

Ｄｙ ４．６２ ４．４３ ９．２７ ７．１ ６．３ ５．４１ ７．０９ ６．６２ ３．０８ ５．８ ６．５２ ３．３９

Ｈｏ ０．９９ ０．９３ １．８９ １．３８ １．２２ １．１１ １．３９ １．３１ ０．６２ １．２６ １．２３ ０．６９

Ｅｒ ３ ２．８２ ５．８４ ４．４１ ３．８９ ３．５２ ４．３６ ４．０４ １．８５ ３．８６ ３．３６ １．９６

Ｔｍ ０．４２ ０．３９ ０．８２ ０．６１ ０．５１ ０．５７ ０．５８ ０．５５ ０．３１ ０．６５ ０．５１ ０．３１

Ｙｂ ２．８ ２．６１ ５．４９ ４．２４ ３．４４ ３．７１ ３．９３ ３．６５ １．９１ ４．２ ２．９４ ２．０２

Ｌｕ ０．４３ ０．４ ０．８２ ０．６６ ０．５３ ０．５４ ０．５９ ０．５５ ０．２９ ０．６５ ０．４１ ０．３１

∑ＲＥＥ ５４．０５ ５２．１１ １８５．２６ ２３９．６２ ２７５．２６ ６５．６６ ２１２．１９ １９７．３６ １０２．２４ １２８．７９ ３３２．９５ １２２．６２

δＥｕ １．１５ １．２７ ０．８２ ０．６５ ０．５９ ０．３５ ０．７９ ０．７５ ０．９３ ０．３７ ０．４９ ０．６８

（Ｌ／Ｈ）ＲＥＥ ２．３６ ２．４０ ４．４７ ７．５０ ９．６３ ２．３５ ６．８２ ６．７９ ７．５２ ４．８１ １２．５０ ８．４３

（Ｌａ／Ｙｂ）ｎ １．５７ １．６９ ３．９９ ７．６８ １２．９３ １．８１ ７．０８ ７．１１ ７．２１ ４．０１ １８．３３ ８．７５

（Ｃｅ／Ｙｂ）ｎ １．３７ １．４１ ３．１２ ５．９８ ８．０６ １．４２ ５．５９ ５．５６ ５．７６ ２．９８ １２．５２ ６．５０

Ｎｂ／Ｎｂ ０．２６ ０．２６ ０．２３

注：ＹＺ为雅则剖面诺错组；ＱＧＰ５－ｂ１和ＱＤ－３－２～ＧＤ－９为波密倾多－古同剖面诺错组；ＣＱ为措勤拉嘎组；ＱＧＰ１０ｂ１为倾多古同诺错

组；ＱＧＰ１５、ＱＧＰ１６、ＱＧＰ１８为该剖面来姑组；ＣＱ为措勤拉嘎组。
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表２　石炭纪火山岩犛狉犖犱同位素组成

犜犪犫犾犲２　犛狉犖犱犻狊狅狋狅狆犻犮犪狀犪犾狔狊犲狊狅犳犆犪狉犫狅狀犻犳犲狉狅狌狊狏狅犾犮犪狀犻犮狉狅犮犽狊

样号 Ｒｂ（μｇ／ｇ） Ｓｒ（μｇ／ｇ）
８７Ｒｂ／８６Ｓｒ ８７Ｓｒ／８６Ｓｒ±（２σ） （８７Ｓｒ／８６Ｓｒ）ｉ εＳｒ（０） εＳｒ（狋） ｆＲｂ／Ｓｒ

ＹＺ２ ６１．９９ ２７９．６ ０．６４２０ ０．７１４８９５±１３ ０．７１１８８０ １４７．５５ １０４．７５ ６．７６

ＹＺ４ １５０．０ ２１０．９ ２．０６００ ０．７１６８９１±１２ ０．７０７２１５ １７５．８８ ３８．５４ ２３．９１

ＹＺ５ １０８．２ １０８．７ ２．８８３５ ０．７２８００２±１４ ０．７１４４５８ ３３３．６０ １４１．３５ ３３．８７

ＹＺ７ ３５．２２ ２５９．０ ０．３９３３ ０．７０６４５８±９ ０．７０４６１１ ２７．８０ １．５７ ３．７６

ＹＺ８ １８．８７ ２１７．１ ０．２５１４ ０．７０６３３４±１２ ０．７０５１５３ ２６．０３ ９．２７ ２．０４

ＹＺ９ １３１．３ ２９２．６ １．２９８３ ０．７０７７４３±１４ ０．７０１６４５ ４６．０３ －４０．５２ １４．７０

ＹＺ１１ ３１．９８ ４３４．２ ０．２１３１ ０．７０５９６７±１３ ０．７０４９６７ ２０．８３ ６．６２ １．５８

ＹＺ１２ ３０．４０ ２１６．４ ０．４０６５ ０．７０６３０６±１２ ０．７０４３９７ ２５．６４ －１．４７ ３．９２

ＹＺ１３ １０７．５ ２９１．０ １．０６８３ ０．７０７４０３±１１ ０．７０２３８５ ４１．２０ －３０．０２ １１．９２

ＹＺ１４ ７７．７８ １７０．８ １．３１７４ ０．７０７６８１±１４ ０．７０１４９３ ４５．１６ －４２．６８ １４．９３

ＱＤ３２ ５５．７２ ２８１．６ ０．５７２９ ０．７１３６７４±１２ ０．７１０９８４ １３０．２３ ９２．０３ ５．９３

ＱＤ４ ４５．４２ ２６８．８ ０．４８９３ ０．７１５８４３±１２ ０．７１３５４４ １６１．００ １２８．３８ ４．９２

ＱＤ５ ４５．９２ ２６６．４ ０．４９９１ ０．７１６７９８±１４ ０．７１４４５４ １７４．５６ １４１．２９ ５．０４

ＱＤ７ ３１．７５ １６１．４ ０．５７１１ ０．７４２６２３±１４ ０．７４０１０４ ５４１．１４ ５０５．３８ ５．９１

ＱＤ９ １０８．５ ５６．６ ５．５８０５ ０．７７４６６８±１３ ０．７５００４９ ９９６．００ ６４６．５４ ６６．４８

ＣＱ０６１ １２．９１ ４０２ ０．０９３ ０．７１３９８２±７ ０．７１３５８５ １３４．５９ １２８．９６ ０．１２

ＣＱ０７１ ６７．１６ １８．１８ １０．７８ ０．７９３１３６±７ ０．７４７１１５ １２５８．１４ ６０４．９０ １２９．３５

样号 Ｓｍ（μｇ／ｇ） Ｎｄ（μｇ／ｇ）
１４７Ｓｍ／１４４Ｎｄ １４３Ｎｄ／１４４Ｎｄ±（２σ） （１４３Ｎｄ／１４４Ｎｄ）ｉ εＮｄ（０） εＮｄ（狋） ｆＳｍ／Ｎｄ

ＹＺ２ ８．９２９ ４４．１６ ０．１２２２ ０．５１２４４１±１２ ０．５１２１７６ －９．００ －３．８５ －０．３８

ＹＺ４ ６．６６９ ３０．３８ ０．１３２７ ０．５１２５０５±１４ ０．５１２２１８ －８．１９ －２．５９ －０．３３

ＹＺ５ ９．３８７ ５０．９０ ０．１１１５ ０．５１２１１４±１３ ０．５１１８７３ －１４．９２ －１０．２２ －０．４３

ＹＺ７ ６．５２７ ３０．２２ ０．１３０６ ０．５１２６２５±１３ ０．５１２３４２ －５．７７ －０．２６ －０．３４

ＹＺ８ ５．６４９ ２５．３６ ０．１３４６ ０．５１２６１２±１３ ０．５１２３２１ －６．１８ －０．５０ －０．３２

ＹＺ９ ６．４４６ ２９．５６ ０．１３１８ ０．５１２５９８±１３ ０．５１２３１３ －６．３４ －０．７９ －０．３３

ＹＺ１１ ６．１０６ ２７．２５ ０．１３５５ ０．５１２６０６±１１ ０．５１２３１３ －６．３４ －０．６３ －０．３１

ＹＺ１２ ５．２６３ ２３．３６ ０．１３６２ ０．５１２６１４±１３ ０．５１２３２０ －６．２１ －０．４７ －０．３１

ＹＺ１３ ８．１１４ ３８．６５ ０．１２６９ ０．５１２６０２±１３ ０．５１２３２８ －６．０５ －０．７０ －０．３５

ＹＺ１４ ６．０１３ ２６．６５ ０．１３６４ ０．５１２６１９±１３ ０．５１２３２４ －６．１３ －０．３８ －０．３１

ＱＤ３２ ３．９２５ １５．７７ ０．１５０５ ０．５１２８２４±１３ ０．５１２４９９ －２．７１ ３．６３ －０．２４

ＱＤ４ ４．０５７ １６．５１ ０．１４８６ ０．５１２８０９±１４ ０．５１２４８８ －２．９２ ３．３４ －０．２４

ＱＤ５ ３．６４６ １４．７８ ０．１４９２ ０．５１２８１７±１２ ０．５１２４９５ －２．７９ ３．５０ －０．２４

ＱＤ７ ３．０３０ １７．０３ ０．１０７６ ０．５１２９５９±１０ ０．５１２７４１ ２．００ ６．２６ －０．４５

ＱＤ９ ９．４０４ ８．８５７ ０．６４１９ ０．５１２９４３±１１ ０．５１１６４１ －１９．４５ ５．９６ ２．２６

ＣＱ０６１ ４．０９６ １６．９６ ０．１４６１ ０．５１２５７９±６ ０．５１２２９２ －６．７５ －１．１５ －０．２６

ＣＱ０７１ ３．８１５ ２０ ０．１１５４ ０．５１１４７１±９ ０．５１１２４４ －２７．１９ －２２．７６ －０．４１

　注：现代（８７Ｒｂ／８６Ｓｒ）ＣＨＵＲ＝０．０８２７，（８７Ｓｒ／８６Ｓｒ）ＣＨＵＲ＝０．７０４５；衰变常数λＲｂＳｒ＝１．４２×１０－１１（年－１）；现代（１４７Ｓｍ／１４４Ｎｄ）ＣＨＵＲ＝０．１９６７，

（１４３Ｎｄ／１４４Ｎｄ）ＣＨＵＲ＝０．５１２６３８；衰变常数λＳｍＮｄ＝６．５４×１０－１２（年－１）；εＳｒ（０）、εＮｄ（０）为现在值，εＳｒ（狋）、εＮｄ（狋）为初始值。诺错组、来姑组采用

古生物年龄，按３３０Ｍａ和３１０Ｍａ进行同位素年龄校正。拉嘎组按３００Ｍａ进行同位素年龄校正。

３．１　常量元素地球化学特征

由于常量元素Ｓｉ、Ｋ、Ｎａ等在变质和交代过程

中属于活动组分，本文采用稳定元素进行岩石分类。

在惰性元素比值Ｚｒ／ＴｉＯ２Ｎｂ／Ｙ分类图上（图５），

石炭纪火山岩主要分布于玄武岩／安山岩和英安岩、

流纹岩区域内，主要属于基性岩和酸性岩两大类。

虽然ＳｉＯ２含量在变质和交代过程中可能发生某些

变化，但石炭纪火山岩的ＳｉＯ２含量也主要属于基性

和酸性岩范围。２５件样品中基性岩类为１９件，

ＳｉＯ２含量为４５．５４％～５４．８４％；酸性岩类为５件，

ＳｉＯ２含量为６９．４３％～７７．１８％；仅１件样品的ＳｉＯ２

含量为６０．９２％，属中性岩类（ＱＧＰ１０ｂ１）。因此，

石炭纪诺错组、来姑组和拉嘎组总体具有双峰式火

山岩的特点，但并不典型（图５）。从常量元素含量

特点看，石炭系火山岩中变基性岩类与典型的玄武

岩类有区别，属于安山玄武岩，并属于亚碱性系列。

英安岩和流纹岩样品大部分也属于亚碱性系列。

从常量元素特征看，石炭纪安山玄武岩类有一

定特殊性。早石炭世诺错组安山玄武岩类Ａｌ２Ｏ３平

均含量在然乌地区为 １５．８０％，在波密地区为

１６．２２％。高于二叠纪峨眉山、Ｐａｎｊａｌ、北喜马拉雅

带等典型大陆玄武岩（１２．５％～１５．４％），但低于岛
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表３　石炭纪火山岩铅同位素测试结果及有关参数

犜犪犫犾犲３　犔犲犪犱犻狊狅狋狅狆犻犮犪狀犪犾狔狊犲狊狉犲犾犪狋犲犱狉犪狋犻狅狊狅犳犆犪狉犫狅狀犻犳犲狉狅狌狊狏狅犾犮犪狀犻犮狉狅犮犽狊

样号 ２０６Ｐｂ／２０４Ｐｂ ２０７Ｐｂ／２０４Ｐｂ ２０８Ｐｂ／２０４Ｐｂ （２０６Ｐｂ／２０４Ｐｂ）ｉ （２０７Ｐｂ／２０４Ｐｂ）ｉ （２０８Ｐｂ／２０４Ｐｂ）ｉ △７／４Ｐｂ △８／４Ｐｂ

ＹＺ２ １８．７７６２±９ １５．７４１４±９ ３９．５３４８±９ １８．５５４ １５．７３０ ３８．９３２ ２１．５１ １２０．７４

ＹＺ４ １８．７６２４±４ １５．７２９８±４ ３９．４７８１±５ １８．３７５ １５．７０９ ３８．７３６ ２０．５０ １１６．７４

ＹＺ５ １８．９１９５±８ １５．７５８４±８ ３９．６２６９±１０ １８．２２９ １５．７２２ ３８．３６６ ２１．６５ １１２．６２

ＹＺ７ １８．８１２８±７ １５．７００４±７ ３９．４８５４±７ １８．４７９ １５．６８３ ３８．８００ １７．０１ １１１．３７

ＹＺ８ １８．８１３５±７ １５．７０３３±８ ３９．４４７１±９ １８．４２８ １５．６８３ ３８．７７２ １７．２９ １０７．４６

ＹＺ９ １８．７７７６±１１ １５．７０７８±１２ ３９．３７５０±１３ １８．５１３ １５．６９４ ３８．９１４ １８．１３ １０４．５９

ＹＺ１１ １８．７８１８±７ １５．６９２７±７ ３９．３２９０±７ １８．５０７ １５．６７８ ３８．８０５ １６．５８ ９９．４８

ＹＺ１２ １８．７５２８±７ １５．６９８８±７ ３９．４１７８±７ １８．４６２ １５．６８３ ３８．７７２ １７．５０ １１１．８７

ＹＺ１３ １８．７６４１±１２ １５．７０９９±１３ ３９．３９３６±１５ １８．３８５ １５．６９０ ３８．６５１ １８．４９ １０８．０８

ＹＺ１４ １８．８１７１±６ １５．６９９９±６ ３９．４２４４±７ １８．３８８ １５．６７７ ３８．７４５ １６．９１ １０４．７５

ＱＤ３２ １８．６２４６±７ １５．７１８０±８ ３９．１９７０±８ １８．５６３ １５．７１５ ３９．００７ ２０．８１ １０５．２９

ＱＤ４ １８．５８２３±７ １５．６８６８±７ ３９．０８８９±８ １８．４８０ １５．６８１ ３８．８６７ １８．１５ ９９．５９

ＱＤ５ １８．８４５３±８ １５．７５３２±７ ３９．４１７１±７ １８．７２４ １５．７４７ ３９．１９８ ２１．９４ １００．６１

ＱＤ７ １８．６３８９±１０ １５．７５３８±１０ ３９．１４６３±１０ １８．６１０ １５．７５２ ３９．１０７ ２４．２３ ９８．４９

ＱＤ９ １９．８３９６±８ １５．７８４１±９ ４１．２３３６±９ １９．３８８ １５．７６０ ３９．５９９ １４．２５ １６２．０５

ＣＱ０６１ １８．７１３０±７ １５．６５７００±３９ ３８．９１３８±１１ １８．２２１ １５．６３１ ３８．６７９ １３．７５ ６６．２８

ＣＱ０７１ １８．７５６４±１０ １５．７３２８±１０ ３９．１７６８±２６ １８．３８４ １５．７１３ ３８．６４１ ２０．８６ ８７．３３

注：误差均为２σ绝对误差。初始Ｐｂ校正采用路远发（２００４）提供的软件计算。△７／４Ｐｂ＝［（２０７Ｐｂ／２０４Ｐｂ）样品 －０．１０８４（２０６Ｐｂ
／２０４Ｐｂ）样品

－１３．４９１］×１００；△８／４Ｐｂ＝［（２０８Ｐｂ／２０４Ｐｂ）样品－１．２０９（２０６Ｐｂ
／２０４Ｐｂ）样品－１５．６２７］×１００。诺错组、来姑组采用古生物年龄，按３３０Ｍａ和３１０

Ｍａ进行同位素比值校正。拉嘎组按３００Ｍａ进行校正．

弧高铝玄武岩 （１９．６％）和岛弧钙碱性玄武岩

（１７．１％）（Ｈｅｓｓ，１９８９；Ｈｏｎｅｇｇｅｒ，ｅｔａｌ，１９８２；肖龙

等，２００３；ＬｕｈｒａｎｄＨａｌｄａｒ，２００６）。晚石炭世来姑

组和拉嘎组安山玄武岩的 Ａｌ２Ｏ３相似，平均为

１４．８７％。诺错组安山玄武岩类的ＴｉＯ２含量在然乌

和波密分别为１．５４％和１．１８％，平均为１．３７％，晚

石炭世来姑组和拉嘎组安山玄武岩的ＴｉＯ２含量分

别为１．２１％和１．４０％，均高于岛弧钙碱性玄武岩和

高铝玄武岩（１％～１．０６％），接近于大陆玄武岩

（１．４５％～１．９０％）。ＭｇＯ含量在然乌和波密诺错

组中分别为３．６４％和４．３８％，ＴＦｅＯ含量则分别为

７．８４％和８．１９％。在来姑组和拉嘎组中，ＭｇＯ含

量分别为６．２３％和３．５７％，ＴＦｅＯ 含量分别为

１２．０８％和８．７３％。石炭纪安山玄武岩类的 ＭｇＯ、

ＴＦｅＯ含量与大陆玄武岩（分别为４．４８％～１１．６％、

１０％～１２％）和岛弧玄武岩类（分别为４．１％～

７．１％、７．８％～１０．１％）的相似性均不明显。

石炭纪变安山玄武岩类在常量元素成分上与大

陆溢流玄武岩和岛弧玄武岩相比，均有一定特殊性，

可能与源区成分的复杂性有关。石炭系的变酸性火

山岩属于流纹岩和英安岩两类（图５），岩石的含铝

指数ＡＣＮＫ介于０．５９～２．６５之间，平均为１．１９，

为过铝质酸性岩。

３．２　微量元素地球化学特征

３．２．１　稀土元素

　　石炭纪安山玄武岩类的稀土元素球粒陨石标准

化曲线均为轻稀土富集型，Ｅｕ异常不明显。从早石

炭世到晚石炭世，稀土总量和轻、重稀土的分馏程度

降低。稀土分配曲线总体与于大陆拉斑玄武岩和大

陆裂谷型玄武岩相似。

早石炭世诺错组安山玄武岩类在雅则剖面中稀

土总量∑ＲＥＥ＝１２４．８２～１５５．４９（×１０
－６，下同），平

均为１３９．９７；轻、重稀土比值ＬＲＥＥ／ＨＲＥＥ＝５．８５

～６．３５，平均为６．０９；（Ｌａ／Ｙｂ）ｎ＝５．８８～６．３５，平均

为６．１５；（Ｃｅ／Ｙｂ）ｎ＝４．７５～５．１０，平均为４．９５。雅

则剖面中的安山玄武岩类７件样品的稀土分配曲线

十分相似，均为显著的ＬＲＥＥ富集型，Ｅｕ呈微弱负

异常，δＥｕ＝０．８８～０．９４，平均为０．９０，说明斜长石

分离结晶不明显，岩浆演化程度不高。雅则诺错组

安山玄武岩的稀土元素经球粒陨石标准化后的分配

曲线与岛弧玄武岩、近现代与俯冲有关的高铝玄武

岩及 ＭＯＲＢ等均有明显区别，与几类典型大陆拉斑

玄武岩接近（图６ａ），如西伯利亚大陆溢流玄武岩、

峨眉山低 Ｔｉ玄武岩、基龙组和吉隆沟玄武岩等

（Ｈａｗｋｅｓｗｏｒｔｈｅｔａｌ．，１９９５；肖龙等，２００３；朱弟成，

２００３?；Ｇａｒｚａｎｔｉ，１９９９）。
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图５　石炭系火山岩高场强元素Ｎｂ／ＹＺｒ／ＴｉＯ２分类图（据 ＷｉｎｃｈｅｓｔｅｒａｎｄＦｌｏｙｄ，１９７７）

Ｆｉｇ．５　Ｎｂ／ＹＺｒ／ＴｉＯ２ｃｌａｓｓｉｆｉｃａｔｉｏｎｄｉａｇｒａｍｆｏｒＣａｒｂｏｎｉｆｅｒｏｕｓｖｏｌｃａｎｉｃｒｏｃｋｓ（ｆｒｏｍＷｉｎｃｈｅｓｔｅｒａｎｄＦｌｏｙｄ，１９７７）

诺错组安山玄武岩在倾多古同剖面中的稀土

总量和轻、重稀土的比值均低于雅则剖面的玄武安

山岩。４件样品的∑ＲＥＥ＝７６．３２～８３．７４，平均为

７９．４５；轻、重稀土比值 ＬＲＥＥ／ＨＲＥＥ＝４．２４～

４．３７，平均为４．２９；（Ｌａ／Ｙｂ）ｎ＝３．３９～３．８２，平均为

３．６７；（Ｃｅ／Ｙｂ）ｎ＝３．０５～３．１１，平均为３．０８。无Ｅｕ

异常或略显正异常，δＥｕ＝１．０１～１．１１，平均为

１．０７。说明岩浆的分离结晶或演化程度极低。波密

倾多、古同地区的诺错组稀土分配曲线与二叠纪大

陆溢流玄武岩更加接近（图６ａ）。

晚石炭世来姑组安山玄武岩类下部的２件样品

（ＱＤ６、ＱＤ７）的∑ＲＥＥ为５２．１１和５４．０５，平均为

５３．０８，ＬＲＥＥ／ＨＲＥＥ比值平均为２．３８，δＥｕ平均为

１．２１；来姑组上部的１件样品（ＱＤ９）∑ＲＥＥ高达

１８５．２６，ＬＲＥＥ／ＨＲＥＥ比值为４．４７，δＥｕ 平均为

０．８２。拉嘎组安山玄武岩仅有的２件样品，其∑

ＲＥＥ 平均为 ９２．７５，ＬＲＥＥ／ＨＲＥＥ 比值平均为

４．０４，δＥｕ平均为０．９９。

与早石炭世安山玄武岩相比，晚石炭世安山玄

武岩类ＲＥＥ模式略显平坦，稀土总量略低，但分配

模式也类似于二叠纪基龙组玄武岩，具有大陆裂谷

后期扩张玄武岩的特点（图６ｂ）。

石炭纪火山岩中英安岩、流纹岩为典型的

ＬＲＥＥ富集型，分配曲线与典型的大陆流纹岩（如大

兴安岭大陆流纹岩，Ｇａｒｌａｎｄｅｔａｌ．，１９９５）相似，与

几类岛弧英安岩则差异明显（Ｓｈｕｋｕｎｏ，ｅｔａｌ．，

２００６；Ｓｍｉｔｈｅｔａｌ．，２００６）（图６ｂ）。

３．２．２　微量元素

相容元素Ｃｒ、Ｎｉ平均含量在然乌地区诺错组

中分别为６９．２４、３２．３，在波密地区分别为１５．７、４８．

５，在晚石炭世来姑组中分别为１５．７、４８．５，均远低

于 ＭＯＲＢ（２９０和１３８，据Ｐｅａｒｃｅ，１９８２），也低于大
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陆玄武岩（７９～３８６和６５～１４８，

图６　石炭纪火山岩类稀土元素和微量元素分配模式图

Ｆｉｇ．６　ＣｈｏｎｄｒｉｔｅｎｏｒｍａｌｉｚｅｄＲＥＥｐａｔｔｅｒｎｓａｎｄｐｒｉｍｉｔｉｖｅｍａｎｔｌｅｎｏｒｍａｌｉｚｅｄｔｒａｃｅｅｌｅｍｅｎｔｐａｔｔｅｒｎｓ

（ｓｐｉｄｅｒｄｉａｇｒａｍｓ）ｆｏｒＣａｒｂｏｎｉｆｅｒｏｕｓｖｏｌｃａｎｉｃｒｏｃｋｓ

球粒陨石、原始地幔和ＮＭＯＲＢ数据ＳｕｎａｎｄＭｃＤｏｕｇｈ，１９８９。（ａ）～（ｃ）为ＲＥＥ模式图。图（ａ）和图（ｄ），诺错组安山玄武岩类；图（ｂ）和

图（ｅ），来姑组、拉嘎组安山玄武岩类。吉隆沟裂谷后早期扩张玄武岩据Ｇａｒｚａｎｔｉ，１９９９；基龙组和色龙群玄武岩据据１∶２５万聂拉木幅区

调报告（朱同兴等，２００３）和朱弟成，２００３；峨眉山玄武岩据肖龙等，２００３；西伯利亚玄武岩据 Ｈａｗｋｅｓｗｏｒｔｈｅｔａｌ．，１９９５；ＮＭＯＲＢ据Ｓｕｎ，

ａｎｄＭｃＤｏｕｇｈ，１９８９；Ｂａｒｒｅｎ高铝玄武岩据ＬｕｈｒａｎｄＨａｌｄａｒ，２００６。图（ｃ）和图（ｆ），英安岩、流纹岩类，ＹＺ２、５、１３、１６为雅则剖面诺错组，

ＱＧＰ１０ｂ１为倾多古同剖面诺错组；ＱＧＰ１５ｂ１、ＱＧＰ１６ｂ１、ＱＧＰ１８ｂ１为倾多古同剖面来姑组，ＣＱ０７１为措勤地区拉嘎组，紫色曲线。桑

日群英安岩据李海平、张满江，１９９５；日本Ｉｚｕ!Ｂｏｎｉｎａｒｃ酸性火山岩（双峰式火山岩酸性岩部分）据Ｓｈｕｋｕｎｏ，ｅｔａｌ．，２００６；大兴安岭高

Ｔｉ、低Ｔｉ流纹岩据葛文春等，２０００；新西兰ＲａｏｕｌＩｓｌａｎｄ，Ｋｅｒｍａｄｅｃａｒｃ英安岩（双峰式火山岩酸性岩部分）据Ｓｍｉｔｈｅｔａｌ．，２００６

Ｄａｔａｏｆｃｈｏｎｄｒｉｔｅ，ｐｒｉｍｉｔｉｖｅｍａｎｔｌｅａｎｄＮＭＯＲＢｆｒｏｍＳｕｎａｎｄＭｃＤｏｕｇｈ，１９８９．（ａ）～（ｃ）：ＲＥＥｐｌｏｔｓ．（ａ）ａｎｄ（ｄ）：ａｎｄｅｓｉｔｉｃｂａｓａｌｔｓｉｎ

ＮｕｏｃｕｏＦｍ；（ｂ）ａｎｄ（ｅ）：ａｎｄｅｓｉｔｉｃｂａｓａｌｔｓｉｎＬａｉｇｕａｎｄＬａｇａＦｍｓ．ＢａｓａｌｔｓｉｎＧｙｉｒｏｎｇｆｒｏｍＧａｒｚａｎｔｉ，１９９９；ＢａｓａｌｔｓｉｎＪｉｌｏｎｇａｎｄＳｅｌｏｎｇ

ＦｍｓｆｒｏｍＺｈｕＴＸ，２００３ａｎｄＺｈｕＤＣ，２００３；ＥｍｅｉｓｈａｎＢａｓａｌｔｓｆｒｏｍＸｉａｏｅｔａｌ．，２００３；ＳｉｂｅｒｉａｎｂａｓａｌｔｓｆｒｏｍＨａｗｋｅｓｗｏｒｔｈｅｔａｌ．，１９９５；

ＨｉａｌｕｍｉｎｕｍｂａｓａｌｔｉｎＢａｒｅｎｆｒｏｍＬｕｈｒａｎｄＨａｌｄａｒ，２００６．（ｃ）ａｎｄ（ｆ）：ｄａｃｉｔｅａｎｄｒｈｙｏｌｉｔｅ．ＹＺ２，５，１３，１６ｆｒｏｍＮｕｏｃｕｏＦｍｉｎＹａｚｅ；

ＱＧＰ１０ｂ１：ＮｕｏｃｕｏＦｍｉｎＱｉｎｇｄｕｏａｎｄＧｕｔｏｎｇ；ＱＧＰ１５ｂ１、ＱＧＰ１６ｂ１、ＱＧＰ１８ｂ１：ＬａｉｇｕＦｍｉｎＱｉｎｇｄｕｏａｎｄＧｕｔｏｎｇ；ＣＱ０７１：ＬａｇａＦｍ

ｉｎＣｏｑｅｎ．ＤｃｉｔｅｉｎＳａｎｇｒｉｆｒｏｍＬｉａｎｄＺｈａｎｇ，１９９５；ＦｅｌｓｉｃｒｏｃｋｓｉｎＩｚｕＢｏｎｉｎａｒｃｆｒｏｍＳｈｕｋｕｎｏ，ｅｔａｌ．，２００６；ＲｈｙｏｌｉｔｅｉｎＤａｘｉｎｇａｎｌｉｎｇ

ｆｒｏｍＧｅ，２０００；ＤａｃｉｔｅｏｆＲａｏｕｌＩｓｌａｎｄ，ＫｅｒｍａｄｅｃａｒｃｆｒｏｍＳｍｉｔｈｅｔａｌ．，２００６

据肖龙等，２００３；朱弟成，２００３?）。
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在微量元素蜘蛛图上，石炭纪安山玄武岩类整

体表现为ＬＩＬＥ富集型模式，普遍具有Ｎｂ、Ｔａ负异

常、不同程度的Ｐ负异常和微弱的 Ｔｉ负异常（图

６ｄ、６ｅ）。这些特征均与峨眉山低Ｔｉ玄武岩及基龙

组玄武岩类似。与现代岛弧俯冲产生的高铝玄武岩

的区别是ＬＲＥＥ及 Ｔｈ、Ｎｂ、Ｔａ等相对较高（Ｌｕｈｒ

ａｎｄＨａｌｄａｒ，２００６）。早石炭世诺错组和晚石炭世

来姑组、拉嘎组安山玄武岩类的蛛网图相似，除

ＬＩＬＥ中Ｒｂ、Ｂａ和个别样品的Ｔｈ含量的异常变化

之外，ＨＦＳ元素均较稳定，与大陆玄武岩相似。

石炭纪酸性火山岩类的蜘蛛图模式具有Ｔｉ、Ｐ、

Ｎｂ、Ｔａ和Ｂａ不同程度的负异常。分配曲线与大陆

伸展环境中与玄武岩类共生的流纹岩类相似（如大

型安岭高Ｔｉ流纹岩、韩国庆尚盆地流纹岩、巴西南

部巴拉那流纹岩、印度德干暗色岩系中的流纹岩等）

（Ｇａｒｌａｎｄｅｔａｌ．，１９９５；Ｌｉｇｈｔｆｏｏｔｅｔａｌ．，１９８７；林强

等，２０００；葛文春等，２０００）。与现代岛弧与玄武岩共

生的酸性火山岩（日本Ｉｚｕ!Ｂｏｎｉｎ弧酸性火山岩

据Ｓｈｕｋｕｎｏ，ｅｔａｌ．，２００６）有显著区别（图６ｆ）。

高场强元素对Ｚｒ和 Ｈｆ、Ｎｂ和Ｔａ具有极为相

似的电价和半径，地球化学行为极为相似（Ｒｏｌｌｉｓｏｎ，

１９９３）。因此在岩浆演化和交代过程中Ｚｒ／Ｈｆ、Ｎｂ／

Ｔａ比值保持不变，并与源区岩石相似。Ｚｒ／Ｈｆ、Ｎｂ／

Ｔａ比值在诺错组酸性岩分别为４１．０６和１１．４７，在

来姑组、拉嘎组中分别为３７．４７和１２．９２，基本稳

定。说明早、晚石炭世的酸性火山岩来自相似的源

岩或原始岩浆。

综上所述，石炭系安山玄武岩类在常量元素成

分上，与典型 ＭＯＲＢ和岛弧玄武岩相比，显著区别

是低 ＭｇＯ，高ＴｉＯ２、Ａｌ２Ｏ３、Ｐ２Ｏ５；与典型大陆溢流

玄武岩相比，主要表现为低 ＭｇＯ、低 ＴＦｅＯ。安山

玄武岩类的相容元素Ｃｒ、Ｎ含量低于 ＭＯＲＢ和典

型大陆溢流玄武岩，但稀土和微量元素分配模式与

大陆玄武岩相似。共生的酸性火山岩具有与大陆伸

展环境中与玄武岩类共生的流纹岩类相似的微量和

稀土元素特征。基性岩类成分与几类典型玄武岩相

比具有一定的特殊性。

４　火山岩形成的构造环境

对于受到一定变质作用的石炭纪火山岩，本文

采用稳定元素Ｙ、Ｚｒ、Ｎｂ、Ｔａ、Ｔｈ、Ｈｆ等及其比值对

安山玄武岩类进行构造环境判断。

三角判别图Ｚｒ／４Ｙ２Ｎｂ被广泛用于判别玄武

岩类的构造环境（Ｗｏｏｄ，１９８０；Ｍｅｓｃｈｅｄｅ，１９８６；

Ｒｏｌｌｉｓｏｎ，１９９３），在该图中，石炭纪玄武岩类主要落

在板内玄武岩区内，部分样品落在或接近“火山弧和

ＭＯＲＢ”区内（图７ａ）。在ＺｒＺｒ／Ｙ图中（图７ｂ），石

炭纪玄武岩主要落在板内玄武岩区内，来姑组部分

样品落在或接近于“ＭＯＲＢ和火山弧玄武岩”区。

汪云亮等（２００１）和孙书勤等（２００３）根据稳定元

素Ｔｈ、Ｈｆ、Ｚｒ、Ｎｂ、Ｔａ之间的比值，提出 Ｔａ／Ｈｆ

Ｔｈ／Ｈｆ和 Ｎｂ／ＺｒＴｈ／Ｚｒ双对数判别图，对于判别

大陆和汇聚板块边界各类玄武岩的构造环境是有效

的方法。在这两个判别图中（图７ｃ、７ｄ），石炭纪安

山玄武岩类主要落在大陆板内的“大陆拉张带或初

始裂谷玄武岩区”，少数样品落在“大洋岛弧、陆缘岛

弧及陆缘火山弧玄武岩区”。

玄武岩类的地球化学特征除了受控于构造环境

以外，源区成分的多样性和复杂性也会改变它们的原

始成分。虽然利用惰性微量元素进行构造环境判别

有利于消除变质作用和交代作用的影响，但判别的结

果仍是岩石形成的大地构造环境和源区性质的综合

反映。因此利用岩石地球化学示踪和地层学标志双

重约束，是判断火山岩大地构造环境的合理手段。

综上所述，冈底斯带从泥盆纪的稳定被动大陆

边缘碳酸盐台地沉积突变为石炭纪的陆缘碎屑岩伴

随火山岩沉积，并且火山岩均与深水斜坡或冰海相

含砾板岩等共生。说明石炭纪具有伸展背景下的裂

陷火山沉积盆地特征。虽然火山岩的地球化学特

征有一定特殊性，但总体与典型的陆内火山岩相似。

因此从地层学和岩石地球化学两方面分析，冈底斯

地区在石炭纪为伸展背景下的裂陷环境。

冈瓦纳大陆北缘早石炭世的伸展裂陷活动普遍

存在（ＶｅｅｖｅｒｓａｎｄＴｅｗａｒｉ，１９９５；Ｇａｒｚａｎｔｉｅｔａｌ．，

１９９９；Ｖｅｅｖｅｒｓ，２００４）。在巴基斯坦西北部的克什

米尔地区Ｐｅｓｈａｗａｒ和Ｓｗａｔ一带区，石炭系与泥盆

系之间为不整合接触，并存在岩性和沉积相突变。

早石炭世为含砾砂岩、泥板岩，夹含化石灰岩，伴随

３次碱性岩、酸性岩和辉绿岩侵入（Ｐｏｇｕｅｅｔａｌ．，

１９９２）。在西藏特提斯喜马拉雅地区，早石炭世以陆

棚相为主，间夹三角洲相沉积（朱同兴等，２００５），但

局部地段出现冰碛杂砾岩（ＧａｒｚａｎｔｉａｎｄＳｃｉｕｎｎａｃｈ，

１９９７），暗示伸展造成的差异升降作用。在冈底斯带

东、中部，本文研究结果，裂陷作用以双峰式火山岩

和共生的深水斜坡相沉积为标志。

５　火山岩源区特征讨论

（１）早石炭世诺错组变玄武岩类的（８７Ｓｒ／８６Ｓｒ）ｉ
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图７　石炭纪安山玄武岩类构造环境判别图

Ｆｉｇ．７　ＴｅｃｔｏｎｏｍａｇｍａｔｉｃｄｉｓｃｒｉｍｉｎａｔｉｏｎｄｉａｇｒａｍｓｆｏｒＣａｒｂｏｎｉｆｅｒｏｕｓａｎｄｅｓｉｔｉｃｂａｓａｌｔｓ
（ａ）—Ｚｒ／４ＹＮｂ×Ｎｂ判别图（据 Ｍｅｓｃｈｅｄｅ，１９８６）；（ｂ）—ＺｒＺｒ／Ｙ图解，据ＰｅａｒｃｅａｎｄＮｏｒｒｙ，１９７９；（ｃ）—Ｔａ／ＨｆＴｈ／Ｈｆ判别图（据汪

云亮等，２００１）；Ⅰ—板块发散边缘ＮＭＯＲＢ区；Ⅱ—板块汇聚边缘（Ⅱ１—大洋岛弧玄武岩区；Ⅱ２—陆缘岛弧及陆缘火山弧玄武岩

区）；Ⅲ—大洋板内洋岛、海山玄武岩区及ＴＭＯＲＢ、ＥＭＯＲＢ区；Ⅳ—大陆板内（Ⅳ１—陆内裂谷及陆缘裂谷拉斑玄武岩区；Ⅳ２—陆

内裂谷碱性玄武岩区；Ⅳ３—大陆拉张带或初始裂谷玄武岩区）；Ⅴ—地幔柱玄武岩区；（ｄ）—Ｎｂ／ＺｒＴｈ／Ｚｒ判别图（据孙书勤等，

２００３）；Ⅰ—板块发散边缘ＮＭＯＲＢ区；Ⅱ—板块汇聚边缘（Ⅱ１—大洋岛弧玄武岩区；Ⅱ—陆缘岛弧及陆缘火山弧玄武岩区）；Ⅲ—

大洋板内洋岛、海山玄武岩区及ＴＭＯＲＢ、ＥＭＯＲＢ区；Ⅳ—大陆板内（Ⅳ１—陆内裂谷及陆缘裂谷拉斑玄武岩区；Ⅳ２—大陆拉张带

或初始裂谷玄武岩区；Ⅳ３—陆陆碰撞带玄武岩区）；Ⅴ—地幔柱玄武岩区；Ａ１—板内碱性玄武岩；Ａ２—板内碱性玄武岩＋板内拉斑

玄武岩；Ｂ—ＥＭＯＲＢ；Ｃ—板内拉斑玄武岩和火山弧玄武岩；Ｄ—火山弧玄武岩和ＮＭＯＲＢ；Ａ—板内玄武岩；Ｂ—ＭＯＲＢ和板内玄武

岩；Ｃ—ＭＯＲＢ；Ｄ—ＭＯＲＢ和火山弧玄武岩；Ｅ—火山弧玄武岩

（ａ）—Ｚｒ／４ＹＮｂ×Ｎｂｄｉａｇｒａｍ（ｆｒｏｍＭｅｓｃｈｅｄｅ，１９８６）；（ｂ）—ＺｒＺｒ／Ｙｄｉａｇｒａｍ（ｆｒｏｍＰｅａｒｃｅａｎｄＮｏｒｒｙ，１９７９）；（ｃ）—Ｔａ／ＨｆＴｈ／Ｈｆ

ｄｉａｇｒａｍ（ｆｒｏｍＷａｎｇｅｔａｌ．，２００１）．Ⅰ—ｄｅｓｔｒｕｃｔｉｖｅｍａｒｇｉｎＮＭＯＲＢ；Ⅱ—Ｃｏｎｓｔｒｕｃｔｉｖｅｍａｒｇｉｎ（Ⅱ１—ｏｃｅａｎａｒｃ；Ⅱ２—ｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｌ

ａｒｃ）；Ⅲ—Ｏｃｅａｎｉｃｉｓｌａｎｄ，ｓｅａｍｏｕｎｔａｎｄＴＭＯＲＢ，ＥＭＯＲＢ；ＩＶ—Ｉｎｔｒａｃｏｎｔｉｎｅｎｔ（Ⅳ１—ｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｌｒｉｆｔｔｈｏｌｅｉｉｔｅ；Ⅳ２—ｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｌ

ｒｉｆｔａｌｋａｌｉｂａｓａｌｔ；Ⅳ３—ｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｌｅｘｔｅｎｓｉｏｎｏｒｉｎｉｔｉａｌｒｉｆｔ）；Ⅴ—Ｐｌｕｍ．（ｄ）—Ｎｂ／ＺｒＴｈ／Ｚｒｄｉａｇｒａｍ （ｆｒｏｍＳｕｎｅｔａｌ．，２００３）；Ｉ—

ｄｅｓｔｒｕｃｔｉｖｅｍａｒｇｉｎＮＭＯＲＢ；Ｃｏｎｓｔｒｕｃｔｉｖｅｍａｒｇｉｎ （ＩＩ１—ｏｃｅａｎｉｃａｒｃ；ＩＩ２—ｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｌａｒｃ）；Ⅲ—Ｏｃｅａｎｉｃｉｓｌａｎｄ，ｓｅａｍｏｕｎｔ，Ｔ

ＭＯＲＢ，ＥＭＯＲＢ；Ⅳ—Ｉｎｔｒａｃｏｎｔｉｎｅｎｔ（Ⅳ１—ｒｉｆｔ；Ⅳ２—ｅｘｔｅｎｓｉｏｎｏｒｉｎｉｔｉａｌｒｉｆｔ；Ⅳ３—ｃｏｎｌｉｓｉｏｎａｌｚｏｎｅ）；Ⅴ—Ｐｌｕｍ；Ａ１—ｉｎｔｒａｐｌａｔｅ

ａｌｃａｌｉｂａｓａｌｔ；Ａ２—ｉｎｔｒａｐｌａｔｅａｌｃａｌｉｂａｓａｌｔ＋ｉｎｔｒａｐｌａｔｅｔｈｏｌｅｉｉｔｅ；Ｂ—ＥＭＯＲＢ；Ｃ—ｉｎｔｒａｐｌａｔｅｔｈｏｌｅｉｉｔｅａｎｄａｒｃｂａｓａｌｔ；Ｄ—ａｒｃｂａｓａｌｔａｎｄ

ＭＯＲＢ；Ａ—ｉｎｔｒａｐｌａｔｅｂａｓａｌｔ；Ｂ—ＭＯＲＢａｎｄｉｎｔｒａｐｌａｔｅｂａｓａｌｔ；Ｃ—ＭＯＲＢ；Ｄ—ＭＯＲＢａｎｄａｒｃｂａｓａｌｔ；Ｅ—ａｒｃｂａｓａｌｔ
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第９期　　　　　　　　　　　耿全如等：西藏冈底斯带石炭纪陆缘裂陷作用：火山岩和地层学证据

值在 然 乌 地 区 为 ０．７０１４９～０．７０７２２，平 均 为

０．７０４２１；εＮｄ（ｉ）值为－２．５９‰～－０．２６‰，平均为

－０．８０‰。波密地区（８７Ｓｒ／８６Ｓｒ）ｉ值为０．７１０９８～

０．７１４４５，平均为０．７１２９９；εＮｄ（ｉ）值为３．３４‰～

３．６３‰平均为３．４９‰。晚石炭世来姑组和拉嘎组

玄武岩类的（８７Ｓｒ／８６Ｓｒ）ｉ值类似，为 ０．７１３５８～

０．７５００５，平均为０．７３７７１；来姑组εＮｄ（ｉ）值为５．９６‰

～６．２６‰，平均为６．１１‰；拉嘎组的εＮｄ（ｉ）值异常

低，为－１１．９６‰。有些样品（８７Ｓｒ／８６Ｓｒ）ｉ值异常高和

εＮｄ（ｉ）值异常低。这些数据说明源区地幔的不均匀

性或存在壳幔混合（李昌年，１９９２；Ｒｏｌｌｉｓｏｎ，１９９３；

Ｄｅｎｉｅｌ，１９９８）。

（２）分馏因子ｆＳｍ
／Ｎｄ是度量源区Ｓｍ／Ｎｄ相对于

球粒陨石的富集标志（表２），采用计算公式ｆＳｍ
／Ｎｄ＝

（１４７Ｓｍ／１４４Ｎｄ）现在／（１４７Ｓｍ／１４４Ｎｄ）ＣＨＵＲ－１。石炭纪

火山岩具有十分稳定的ｆＳｍ
／Ｎｄ值，诺错组和拉嘎组的

ｆＳｍ
／Ｎｄ为－０．２４～－０．４５，仅来姑组的１件玄武岩达

２．２６，说明玄武岩类的源区主要为略富集地幔。

（３）石炭纪玄武岩的△７／４Ｐｂ值为１３．７５～

２４．２３，平 均 为 １８．８０，△８／４Ｐｂ 值 为 ６６．２８～

１６２．０５，平均为１０６．９０（表３），△Ｓｒ值为５９．６７～

９３１．３６，平均为２２２．５９。按照判断Ｄｕｐａｌ异常的边

界条件，△７／４Ｐｂ＞３，△８／４Ｐｂ＞１０，△Ｓｒ＞５０或３９

（ＤｕｐｒｅａｎｄＡｌｌｅｇｒｅ，１９８３；Ｈａｒｔ，１９８４；魏启荣等，

２００３），石炭纪玄武岩的地幔源区存在典型的Ｄｕｐａｌ

异常。

（４）在（２０６Ｐｂ／２０４Ｐｂ）ｉ－（
１４３Ｎｄ／１４４Ｎｄ）ｉ图上（图

８），石炭纪火山岩主要落在ＥＭＩ、ＥＭＩＩ和原始地幔

ＰＲＥＭＡ之间，略靠近ＥＭＩ和ＥＭＩＩ富集型地幔一

侧。表明石炭纪火山岩来源于混合源区，结合Ｐｂ

同位素相关图解，ＥＭＩＩ型地幔占相对较大的比例。

诺错组玄武安山岩和英安岩分布较集中，靠近富集

地幔ＥＭＩ和ＥＭＩＩ一侧，而波密地区的诺错组玄武

安山岩则更偏向原始地幔一侧。诺错组和拉嘎组中

的英安岩类更靠近ＥＭＩＩ一侧，可能古老的地壳物

质对英安岩类的源区贡献较大。

（５）同位素相关图上的趋势线通常被解释为混

合曲线。能否拟合出混合曲线，是判断是否发生源

区混 合 的 证 据 之 一 （Ｌａｎｇｍｕｉｒｅｔａｌ．，１９７８；

Ｄｅｐａｏｌｏａｎｄ Ｗａｓｓｅｒｂｕｒｇ，１９７９；Ｊａｍｅｓ，１９８２；

ＭｃＣｕｌｌｏｃｈｅｔａｌ．，１９８３；Ｈａｒｔ，１９８８；李 昌 年，

１９９２；Ｒｏｌｌｉｓｏｎ，１９９３）。 在 （８７ Ｓｒ／８６ Ｓｒ）ｉ－

（１４３Ｎｄ／１４４Ｎｄ）ｉ相关图中（图９），然乌地区的诺错组

火山岩样品相关性较强，并可拟合出良好的混合曲

图８　石炭纪火山岩（２０６Ｐｂ／２０４Ｐｂ）ｉ（
１４３Ｎｄ／１４４Ｎｄ）ｉ图解

Ｆｉｇ．８ （２０６Ｐｂ／２０４Ｐｂ）ｉ（
１４３Ｎｄ／１４４Ｎｄ）ｉｄｉａｇｒａｍ

ｏｆＣａｒｂｏｎｉｆｅｒｏｕｓｖｏｌｃａｎｉｃｒｏｃｋｓ

底图据Ｒｏｌｌｉｓｏｎ，１９９３。ＤＭ—亏损地幔；ＢＳＥ—全硅酸盐地球

（相当于原始地幔）；ＥＭＩ、ＥＭＩＩ—富集型地幔；ＨＩＭＵ—具有高

Ｕ／Ｐｂ比值的地幔；ＰＲＥＭＡ—普通地幔；ＭＯＲＢ—洋脊玄武

岩；●—然乌诺错组玄武安山岩；□—然乌诺错组英安岩；

—波密诺错组玄武安山岩；▲—波密来姑组玄武岩；■—拉

嘎组英安岩；○—拉嘎组安山玄武岩

ＤＭ—ｄｅｐｌｅｔｅｄｍａｎｔｌｅ；ＢＳＥ—ｂｕｌｋｓｉｌｉｃａｔｅｅａｒｔｈ；ＥＭＩ，ＥＭＩＩ—

ｅｎｒｉｃｈｅｄ ｍａｎｔｌｅ； ＨＩＭＵ—ｍａｎｔｌｅ ｗｉｔｈ ｈｉｇｈ Ｕ／Ｐｂ ｒａｔｉｏ；

ＰＲＥＭＡ—ｐｒｉｍａｒｙ ｍａｎｔｌｅ； ＭＯＲＢ—ｍｉｄ ｏｃｅａｎ ｒｉｄｇｅ ｂａｓａｌｔ

（ａｆｔｅｒＲｏｌｌｉｓｏｎ，１９９３）；●—ｂａｓａｌｔｉｃｒｏｃｋｓｉｎ ＮｕｏｃｕｏＦｍ．

Ｒａｎｒｕ；□—ｄａｃｉｔｅｉｎＮｕｏｃｕｏＦｍ．，Ｒａｎｗｕ；—ｂａｓａｌｔｉｃｒｏｃｋｓ

ｉｎＮｕｏｃｕｏＦｍ，Ｂｏｍｉ；▲—ｂａｓａｌｔｉｃｒｏｃｋｓｉｎＬａｉｇｕＦｍ．，Ｂｏｍｉ；

■—ｄａｃｉｔｅｉｎＬａｇａＦｍ；○—ｂａｓａｌｔｉｃｒｏｃｋｓｉｎＬａｇａＦｍ

线（图９曲线１），说明可能发生过源区混合作用，并

可能涉及到原始地幔、富集地幔ＥＭＩＩ和冈瓦纳大

陆北缘下地壳。波密地区的样品与措勤的２件样品

一起也可拟合出一条混合曲线（图９曲线２），说明

发生类似的源区混合或混染过程，主要涉及原始地

幔和冈瓦纳北缘上地壳。

必须指出的是，岩浆过程包括岩浆运移之前发

生源区混合、熔体离开源区之后的大陆地壳混染以

及结晶分异等过程。其中混合作用和混染作用造成

的结果往往具相似性，用地球化学的方法很难区分

（Ｒｏｌｌｉｓｏｎ，１９９３）。

同位素地球化学特征表明，石炭纪火山岩源区

地幔具有典型的Ｄｕｐａｌ异常。源区发生过较复杂的

混合作用，涉及到原始地幔、富集地幔ＥＭＩＩ、亏损地

幔和冈瓦纳大陆北缘下地壳等源区。源区成分的复

杂性可能是冈瓦纳古陆壳俯冲、再循环进入古老地

幔所致（ＳｕｎａｎｄＳｕｎ，１９９２；周德进等，１９９５；张旗

等，１９９５）。石炭纪玄武岩类成分的特殊性，以及构

造环境判别出现的不确定性，可能与源区成分的复
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图９　（８７Ｓｒ／８６Ｓｒ）ｉ（１４３Ｎｄ／１４４Ｎｄ）ｉ相关性图解示

源区混合作用

Ｆｉｇ．９　（
８７Ｓｒ／８６Ｓｒ）ｉ（１４３Ｎｄ／１４４Ｎｄ）ｉｃｏｒｒｅｌａｔｉｏｎ

ａｎｄｍａｎｔｌｅｓｏｕｒｃｅｍｉｘｉｎｇ

ＤＭ—亏损地幔；ＰＲＥＭＡ—普通地幔；ＨＩＭＵ—高 Ｕ／Ｐｂ比值的

地幔；ＢＳＥ—整 体 硅 酸 盐 地 球，相 当 于 原 始 地 幔；ＥＭＩ和

ＥＭＩＩ—富集型地幔。这些地幔源区数据和地幔趋势线据

Ｒｏｌｌｉｓｏｎ，１９９３。安多片麻岩为地壳来源的正片麻岩，Ｎｄ的模

式年龄为１２４２～１６４６Ｍａ，可能是冈底斯带已知的最老年龄，锆

石年龄为５３１±１４Ｍａ，代表侵位时代，数据引自 Ｈａｒｒｉｓｅｔａｌ．，

１９８８；Ｘｕｅｔａｌ．，１９８５。澳大利亚上部地壳太古代花岗岩据

Ｂｉｃｋｌｅｅｔａｌ．，１９８９。喜马拉雅基底及淡色花岗岩范围据莫宣学

等，２００５。趋势线 （１）—为然乌地区诺错组火山岩拟合出的混

合曲线；（２）—为波密地区诺错组合来姑组以及措勤地区拉嘎

组两件样品拟合出的混合曲线

ＤＭ—ｄｅｐｌｅｔｅｄ ｍａｎｔｌｅ；ＰＲＥＭＡ—ｐｒｉｍａｒｙ ｍａｎｔｌｅ；ＭＯＲＢ—

ｍｉｄｏｃｅａｎｒｉｄｇｅｂａｓａｌｔ；ＨＩＭＵ—ｍａｎｔｌｅｗｉｔｈｈｉｇｈＵ／Ｐｂｒａｔｉｏ；

ＢＳＥ—ｂｕｌｋｓｉｌｉｃａｔｅｅａｒｔｈ；ＥＭＩ，ＥＭＩＩ—ｅｎｒｉｃｈｅｄｍａｎｔｌｅ．Ｔｈｅｓｅ

ｄａｔａａｒｅｆｒｏｍＲｏｌｌｉｓｏｎ，１９９３．ＴｈｅＡｎｄｕｏｏｒｔｈｏｇｎｅｉｓｓｉｓｃｒｕｓｔａｌ

ｇｅｎｅｔｉｃｗｉｔｈＮｄｇｅｎｅｔｉｃａｇｅｏｆ１２４２～１６４５Ｍａａｎｄｚｉｒｃｏｎａｇｅｏｆ

５３１±１４Ｍａ，ａｎｄｃｏｕｌｄｂｅｔｈｅｏｌｄｅｓｔｒｏｃｋｉｎＧａｎｇｄｅｓｅ（Ｈａｒｒｉｓ

ｅｔａｌ．，１９８８；Ｘｕｅｔａｌ．，１９８５）．ＡｒｃｈｅａｎｇｎｅｉｓｓｉｎＡｕｓｔｒａｌｉａｉｓ

ｆｒｏｍ Ｂｉｃｋｌｅｅｔａｌ．，１９８９．Ｈｉｍａｌａｙａｎ ｂａｓｅｍｅｎｔｒｏｃｋｓａｎｄ

ｌｅｕｃｏｇｒａｎｉｔｅａｒｅｆｒｏｍ Ｍｏ，ｅｔａｌ．，２００５．Ｔｒｅｎｄｌｉｎｅ （１）—

ＮｕｏｃｕｏＦｍｍｉｘｉｎｇｌｉｎｅ；（２）—ｍｉｘｉｎｇｌｉｎｅｆｏｒＮｕｏｃｕｏａｎｄＬａｉｇｕ

ＦｍｓｉｎＢｏｍｉａｎｄＬａｇａｆｍｉｎＣｏｑｅｎ

杂性和源区混合有关。

６　结论

（１）冈底斯构造带中石炭系呈东西向，主要在

“弧背断隆带”中集中分布，是该带晚古生代地层的

一部分。石炭纪的沉积环境大致有两次滨海深海

或深水斜坡滨海沉积演化旋回。冈底斯带石炭系

与下伏泥盆系或前寒武系之间普遍存在不整合或岩

性、沉积相的突变，代表重要的构造转换面。早石炭

世和晚石炭世分别出现两次火山活动，均与深水斜

坡相或冰海相含砾板岩等共生。说明石炭纪具有伸

展背景下的裂陷火山沉积盆地特征。

（２）石炭纪火山岩作为诺错组（Ｃ１）、来姑组

（Ｃ２）和拉嘎组（Ｃ２）的夹层出现，岩石类型主要为安

山玄武岩和英安岩、流纹岩类，具有双峰式火山岩特

点。石炭纪安山玄武岩类的成分有一定特殊性，与

典型 ＭＯＲＢ和岛弧玄武岩相比，它们具有 ＭｇＯ含

量低，ＴｉＯ２、Ａｌ２Ｏ３、Ｐ２Ｏ５等含量高等特点；但稀土

和微量元素为ＬＲＥＥ和ＬＩＬＥ富集型分配模式，与

大陆拉斑玄武岩的分配模式相似。石炭纪酸性火山

岩的稀土和微量元素地球化学特征与陆内流纹岩相

似。

（３）岩石地球化学示踪和地层学研究表明，石

炭纪火山岩形成于陆内裂陷环境。火山岩的源区地

幔具有典型的Ｄｕｐａｌ异常，发生过复杂的混合作用，

涉及到原始地幔、富集地幔ＥＭＩＩ和地壳成分等，说

明发生过冈瓦纳古陆壳俯冲、再循环进入古老地幔

等过程。玄武岩类成分的特殊性可能与源区成分的

复杂性和源区混合作用有关。

致谢：本文经张泽明研究员审稿，提出了很多建

设性意见。许志琴院士、张克信教授和杨经绥、戚学

祥、曾令森研究员曾给予有益的指导和帮助。在此

向他们表示感谢！
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层及盆地演化．北京：地质出版社．１～２０１．

ＢｉｃｋｌｅＭＪ，ＢｅｔｔｅｎａｙＬＦ，ＣｈａｐｍａｎＨＪ，ＧｒｏｖｅｓＤＩ，ＭｃＮａｕｇｈｔｏｎ

ＮＪ，ＣａｍｐｂｅｌｌＩＨ，ｄｅＬａｅｔｅｒＪＲ．１９８９．Ｔｈｅａｇｅａｎｄｏｒｉｇｉｎｏｆ

ｙｏｕｎｇｅｒｇｒａｎｉｔｉｃｐｌｕｔｏｎｓｏｆｔｈｅＳｈａｗＢａｔｈｏｌｉｔｈｉｎ．ｔｈｅＡｒｃｈｅａｎ

Ｐｉｌｂａｒａ Ｂｌｏｃｋ， Ｗｅｓｔｅｒｎ． Ａｕｓｔｒａｌｉａ． Ｃｏｎｔｒｉｂｕｔｉｏｎｓ ｔｏ

ＭｉｎｅｒａｌｏｇｙａｎｄＰｅｔｒｏｌｏｇｙ．１０１：３６１～３７６．

ＤｅｎｉｅｌＣ．１９９８．Ｇｅｏｃｈｅｍｉｃａｌ，ｉｓｏｔｏｐｉｃ（Ｓｒ，Ｎｄ，Ｐｂ）ｅｖｉｄｅｎｃｅｆｏｒ

ｍａｇｍａｓ（ＩｎｄｉａｎＯｃｅａｎ）．Ｃｈｅｍｉｃａｌｇｅｏｌｏｇｙ．１４４（３４）：２８１～

３０３．

ＤｅＰａｏｌｏＤＪａｎｄＷａｓｓｅｒｂｕｒｇＧＪ．１９７９．Ｐｅｔｒｏｇｅｎｅｔｉｃｍｉｘｉｎｇｍｏｄｅｌｓ

ａｎｄＮｄＳｒｉｓｏｔｏｐｉｃｐａｔｔｅｒｎｓ．ＧｅｏｃｈｉｍｉｃａｅｔＣｏｓｍｏｃｈｉｍｉｃａＡｃｔａ．

４３：６１５～６２７．

ＤｕｐｒｅＢ，ＡｌｌｅｇｒｅＣＪ．１９８３．ＰｂＳｒｉｓｏｔｏｐｉｃｖａｒｉａｔｉｏｎｉｎＩｎｄｉａｎｏｃｅａｎ

ｂａｓａｌｔｓａｎｄｍｉｘｉｎｇｐｈｅｎｏｍｅｎａ．Ｎａｔｕｒｅ．３０３：１４２～１４６．

Ｇａｒｌａｎｄ Ｆ， Ｈａｗｋｅｓｗｏｒｔｈ Ｃ Ｊ， Ｍａｎｔｏｖａｎｉ Ｍ Ｓ Ｍ．１９９５．

Ｄｅｓｃｒｉｐｔｉｏｎａｎｄ ｐｅｔｒｏｇｅｎｅｓｉｓｏｆＰａｒａｎａｒｈｙｏｌｉｔｅｓ，ｓｏｕｔｈｅｒｎ

Ｂｒａｚｉｌ．Ｊｏｕｒｎａｌｏｆｐｅｔｒｏｌｏｇｙ．３６：１１９３～１１２７．

ＧａｒｚａｎｔｉＥ，ＦｏｒｔＰＬ，ＳｃｉｕｎｎａｃｈＤ．１９９９．ＦｉｒｓｔｒｅｐｏｒｔｏｆＬｏｗｅｒ

Ｐｅｒｍｉａｎｂａｓａｌｔｓｉｎｓｏｕｔｈ Ｔｉｂｅｔ：ｔｈｏｌｉｉｔｉｃ ｍａｇｍａｔｉｓｍ ｄｕｒｉｎｇ

ｂｒｅａｋｕｐａｎｄｉｎｃｉｐｉｅｎｔｏｐｅｎｉｎｇｏｆＮｅｏｔｅｔｈｙｓ．ＪｏｕｒｎａｌｏｆＡｓｉａｎ

ｅａｒｔｈｓｃｉｅｎｃｅｓ．１７：５３３～５４６．

ＧａｒｚａｎｔｉＥ，Ｓｃｉｕｎｎａｃｈ Ｄ．１９９７．Ｅａｒｌｙ Ｃａｒｂｏｎｉｆｅｒｏｕｓｏｎｓｅｔｏｆ

ＧｏｎｄｗａｎｉａｎｇｌａｃｉａｔｉｏｎａｎｄＮｅｏｔｅｔｈｙａｎｒｉｆｔｉｎｇｉｎＳｏｕｔｈＴｉｂｅｔ．

ＥａｒｔｈａｎｄＰｌａｎｅｔａｒｙＳｃｉｅｎｃｅＬｅｔｔｅｒｓ．１４８：３５９～３６５．

ＨａｒｒｉｓＮＢＷ，ＸｕＲＨ，ＬｅｗｉｓＣＬ．１９８８．Ｉｓｏｔｏｐｅｇｅｏｃｈｅｍｉｓｔｒｙｏｆ

ｔｈｅ１９８５ Ｔｉｂｅｔ Ｇｅｏｔｒａｖｅｒｓｅ，Ｌｈａｓａｔｏ Ｇｏｍｕｄ．ＩＮ：Ｔｈｅ

ｇｅｏｌｏｇｉｃｅｖｏｌｕｔｉｏｎｏｆＴｉｂｅｔ．Ｒｅｐｏｒｔｏｆｔｈｅ１９８５ｒｏｙａｌｓｏｃｉｅｔｙ

ＡｃａｄｅｍｉａＳｉｎｉｃａｇｅｏｔｒａｖｅｒｓｅｏｆｔｈｅ ＱｉｎｇｈａｉＸｉｚａｎｇｐｌａｔｅａｕ．

ＣａｍｂｒｉｄｇｅＵｎｉｖｅｒｓｉｔｙｐｒｅｓｓ．２６３～２８５．

ＨａｒｔＳＲ．１９８４．ＡｌａｒｇｅｓｃａｌｅｉｓｏｔｏｐｅａｎｏｍａｌｙｉｎｔｈｅＳｏｕｔｈｅｒｎ

Ｈｅｍｉｓｐｈｅｒｅｍａｎｔｌｅ．Ｎａｔｕｒｅ．３０９：７５３～７５７．

ＨａｒｔＳ Ｒ．１９８８．Ｈｅｔｅｒｏｇｅｎｅｏｕｓ ｍａｎｔｌｅｄｏｍａｉｎｓ：Ｓｉｇｎａｔｕｒｅｓ，

ｇｅｎｅｓｉｓａｎｄｍｉｘｉｎｇｃｈｒｏｎｏｌｏｇｉｅｓ．ＥａｒｔｈａｎｄＰｌａｎｅｔａｒｙＳｃｉｅｎｃｅ

Ｌｅｔｔｅｒｓ．９０：２７３～２９６．

ＨａｗｋｅｓｗｏｒｔｈＣＪ，ＬｉｇｈｔｆｏｏｔＰＣ，ＦｅｄｏｒｅｎｋｏＶＡ．１９９５．Ｍａｇｍａ

ｄｉｆｆｅｒｅｎｔｉａｔｉｏｎａｎｄ ｍｉｎｅｒａｌｉｓａｔｉｏｎｉｎｔｈｅＳｉｂｅｒｉａｎｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｌ

ｆｌｏｏｄｂａｓａｌｔｓ．Ｌｉｔｈｏｓ．３４：６１～８８．

ＨｅｓｓＰＣ．１９８９．Ｏｒｉｇｉｎｓｏｆｉｇｎｅｏｕｓｒｏｃｋｓ．Ｈａｒｖａｒｄ Ｕｎｉｖｅｒｓｉｔｙ

Ｐｒｅｓｓ．１０９～２７５．

ＨｏｎｅｇｇｅｒＫ，Ｄｉｅｔｒｉｃｈ Ｖ，Ｆｒａｎｋ Ｋ，Ｇａｎｓｓｅｒ Ａ，Ｔｈ ｎｉ Ｍ，

ＴｒｏｍｍｓｄｏｒｆｆＶ．１９８２．Ｍａｇｍａｔｉｓｍａｎｄｍｅｔａｍｏｒｐｈｉｓｍｉｎｔｈｅ

ＬａｄａｋｈＨｉｍａｌａｙａｓ（ｔｈｅＩｎｄｕｓＴｓａｎｇｐｏｓｕｔｕｒｅｚｏｎｅ）．Ｅａｒｔｈａｎｄ

ｐｌａｎｔａｒｙｓｃｉｅｎｃｅｌｅｔｔｅｒｓ．６０：２５３～２９２．

ＪａｍｅｓＤＥ．１９８２．ＡｃｏｍｂｉｎｅｄＯ，Ｓｒ，Ｎｄ，ａｎｄＰｂｉｓｏｔｏｐｉｃａｎｄｔｒａｃｅ

ｅｌｅｍｅｎｔｓｔｕｄｙｏｆｃｒｕｓｔａｌｃｏｎｔａｍｉｎａｔｉｏｎｉｎｔｈｅＡｎｄｅａｎｌａｖａｓ，Ｉ．

Ｌｏｃａｌｇｅｏｃｈｅｍｉｃａｌｖａｒｉａｔｉｏｎｓ Ｅａｒｔｈ ａｎｄ Ｐｌａｎｅｔａｒｙ Ｓｃｉｅｎｃｅｓ

Ｌｅｔｔｅｒｓ．５７：４７～６２．

ＬａｎｇｍｕｉｒＣ Ｈ，ＶｏｃｋｅＲＤ，ＨａｎｓｏｎＧ Ｎ，ＨａｒｔＳＲ．１９７８．Ａ

ｇｅｎｅｒａｌｍｉｘｉｎｇｅｑａｔｉｏｎｗｉｔｈａｐｐｌｉｃａｔｉｏｎｓｔｏｉｃｅｌａｎｄｉｃｂａｓａｌｔｓ．

ＥａｒｔｈａｎｄＰｌａｎｅｔａｒｙＳｃｉｅｎｃｅｓＬｅｔｔｅｒｓ．３７：３８０～３９２．

ＬｉｇｈｔｆｏｏｔＰＣ，ＨａｗｋｅｓｗｏｒｔｈＣＪ，ＳｅｔｈｎａＳＦ．１９８７．Ｐｅｔｒｏｇｅｎｅｓｉｓ

ｏｆｒｈｙｏｌｉｔｅｓａｎｄｔｒａｃｈｙｔｅｓｆｒｏｍＤｅｃｃａｎＴｒａｐ：Ｓｒ，ＮｄａｎｄＰｂ

ｉｓｏｔｏｐｅａｎｄｔｒａｃｅｅｌｅｍｅｎｔｅｖｉｄｅｎｃｅ．ＣｏｎｔｒｉｂｕｔｉｏｎｓｔｏＭｉｎｅｒａｌｏｇｙ

ａｎｄＰｅｔｒｏｌｏｇｙ．９５：４４～５４．

ＬｕｈｒＪＦ，ＨａｌｄａｒＤ．２００６．ＢａｒｒｅｎＩｓｌａｎｄ Ｖｏｌｃａｎｏ （ＮＥＩｎｄｉａｎ

Ｏｃｅａｎ）：Ｉｓｌａｎｄａｒｃｈｉｇｈａｌｕｍｉｎａｂａｓａｌｔｓｐｒｏｄｕｃｅｄｂｙｔｒｏｃｔｏｌｉｔｅ

ｃｏｎｔａｍｉｎａｔｉｏｎ． Ｊｏｕｒｎａｌ ｏｆ Ｖｏｌｃａｎｏｌｏｇｙ ａｎｄ Ｇｅｏｔｈｅｒｍａｌ

Ｒｅｓｅａｒｃｈ．１４９：１７７～２１２．

ＭｃＣｕｌｌｏｃｈＭＴ，ＪａｑｕｅｓＡＬ，ＮｅｌｓｏｎＤＲ，ＮｅｌｓｏｎＤＲ，ＬｅｗｉｓＪＤ．

１９８３．ＮｄａｎｄＳｒｉｓｏｔｏｐｅｓｉｎｋｉｍｂｅｒｌｉｔｅｓａｎｄｌａｍｐｒｏｉｔｅｓｆｒｏｍ

ｗｅｓｔｅｒｎＡｕｓｔｒａｌｉａ：ａｎｅｎｒｉｃｈｅｄｍａｎｔｌｅｏｒｉｇｉｎ．Ｎａｔｕｒｅ．３０２：４００

～４０３．

ＭｅｓｃｈｅｄｅＭ．１９８６．Ａ ｍｅｔｈｏｄｏｆｄｉｓｃｒｉｍｉｎａｔｉｎｇｂｅｔｗｅｅｎｄｉｆｆｅｒｅｎｔ

ｔｙｐｅｓｏｆｍｉｄｏｃｅａｎｒｉｄｇｅｂａｓａｌｔｓａｎｄｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｌｔｈｏｌｅｉｉｔｅｓｗｉｔｈ

ｔｈｅＮｂＺｒＹｄｉａｇｒａｍ．ＣｈｅｍｉｃａｌＧｅｏｌｏｇｙ．５６：２０７～２１８．

ＰｅａｒｃｅＪＡ，ＮｏｒｒｙＭＪ．１９７９．ＰｅｔｒｏｇｅｎｅｔｉｃＩｍｐｌｉｃａｔｉｏｎｓｏｆＴｉ，Ｚｒ，

Ｙ，ａｎｄ Ｎｂ Ｖａｒｉａｔｉｏｎｓｉｎ ＶｏｌｃａｎｉｃＲｏｃｋｓ．Ｃｏｎｔｒｉｂｕｔｉｏｎｓｔｏ

ＭｉｎｅｒａｌｏｇｙａｎｄＰｅｔｒｏｌｏｇｙ．６９：３３～４７．

ＰｅａｒｃｅＪ Ａ．１９８２．Ｔｒａｃｅｅｌｅｍｅｎｔｃｈａｒａｃｔｅｒｉｓｔｉｃｓｏｆｌａｖａｓｆｒｏｍ

ｄｅｓｔｒｕｃｔｉｖｅｐｌａｔｅ ｂｏｕｎｄａｒｉｅｓ．Ｉｎ： Ｔｈｏｒｐｅ Ｒ．Ｓ． （ｅｄ．）．

Ａｎｄｅｓｉｔｔｓ．Ｃｈｉｃｈｅｓｔｅｒ：Ｗｉｌｅｙ．５２５～５４８．

ＰｏｇｕｅＫ Ｒ，ＤｉＰｉｅｔｒｏＪ，ＫｈａｎＳＲ，ＨｕｇｈｅｓＳＳ，ＤｉｌｌｅｓＪ Ｈ，

Ｌａｗｒｅｎｃｅ Ｒ Ｄ．１９９２．Ｌａｔｅ Ｐａｌｅｏｚｏｉｃｒｉｆｔｉｎｇｉｎ ｎｏｒｔｈｅｒｎ

Ｐａｋｉｓｔａｎ．Ｔｅｃｔｏｎｉｃｓ．１１（４）：８７１～８８３．

Ｒｏｌｌｉｓｏｎ Ｈ Ｒ． １９９３． Ｕｓｉｎｇ ｇｅｏｃｈｅｍｉｃａｌ ｄａｔａ： ｅｖａｌｕａｔｉｏｎ，

ｐｒｅｓｅｎｔａｔｉｏｎ，ｉｎｔｅｒｐｒｅｔａｔｉｏｎ．ＬｏｎｇｍａｎＧｒｏｕｐ，ＵＫ Ｌｔｄ．１～

２７５．

ＳｈｕｋｕｎｏＨ，ＴａｍｕｒａＹ，ＴａｎｉＫ，ＣｈａｎｇＱ，ＳｕｚｕｋｉＴ，ＦｉｓｋｅＲＳ．

２００６．Ｏｒｉｇｉｎｏｆｓｉｌｉｃｉｃｍａｇｍａｓａｎｄｔｈｅｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎａｌｇａｐａｔ

５７２１
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Ｓｕｍｉｓｕｓｕｂｍａｒｉｎｅｃａｌｄｅｒａ，ＩｚｕＢｏｎｉｎａｒｃ，Ｊａｐａｎ．Ｊｏｕｒｎａｌｏｆ

ＶｏｌｃａｎｏｌｏｇｙａｎｄＧｅｏｔｈｅｒｍａｌＲｅｓｅａｒｃｈ（ｉｎｐｒｅｓｓ）．

ＳｍｉｔｈＩＥＭ，ＷｏｒｔｈｉｎｇｔｏｎＴＪ，ＰｒｉｃｅＲＣ，ＳｔｅｗａｒｔＲＢ，ＭａａｓＲ．

２００６． Ｐｅｔｒｏｇｅｎｅｓｉｓ ｏｆ ｄａｃｉｔｅ ｉｎ ａｎ ｏｃｅａｎｉｃ ｓｕｂｄｕｃｔｉｏｎ

ｅｎｖｉｒｏｎｍｅｎｔ： Ｒａｏｕｌ Ｉｓｌａｎｄ， Ｋｅｒｍａｄｅｃ ａｒｃ． Ｊｏｕｒｎａｌ ｏｆ

ＶｏｌｃａｎｏｌｏｇｙａｎｄＧｅｏｔｈｅｒｍａｌＲｅｓｅａｒｃｈ（ｉｎｐｒｅｓｓ）．

ＳｕｎＬＣａｎｄＳｕｎＳＳ．１９９２．ＡｎｅｗｇｅｎｅｔｉｃｍｏｄｅｌｆｏｒｔｈｅＥａｓｔ

ＴａｉｗａｎＯｐｈｉｏｌｉｔｅａｎｄｉｔｓｉｍｐｌｉｃａｔｉｏｎｓｆｏｒＤｕｐａｌｄｏｍａｉｎｓｉｎｔｈｅ

ＮｏｒｔｈｅｒｎＨｅｍｉｓｐｈｅｒｅ．ＥａｒｔｈａｎｄＰｌａｎｅｔａｒｙＳｃｉｅｎｃｅＬｅｔｔｅｒｓ．

１０９：１３３～１４５．

ＳｕｎＳＳａｎｄＭｃＤｏｕｇｈＷＦ．１９８９．Ｃｈｅｍｉｃａｌａｎｄｉｓｏｔｏｐｅｓｙｓｔｅｍａｔｉｃｓ
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