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内 容 简 介

    本书分析研究了近10多年来有关青藏高原地质、地球物理以及地球化学等

资料，并结合作者的实践，对国内外关注的有关青藏高原形成演化的重大问题进

行了探讨;特别是对青藏高原构造格局、特提斯演化、高原岩石圈结构、隆升机

制及效应作了论述。青藏高原具有独特的地壳结构和处于冈瓦纳古大陆与欧亚大

陆碰撞造山带的关键地带;它是世界上最高、面积广阔、形成最晚的高原;是当

今地球科学研究领域热点之一;青藏高原也是我国研究程度相对较低的地区。因

此，本书的出版对岩石圈结构、造山带演化、大陆动力学乃至全球变化的深入研

究均有着重要意义和积极作用;对开展区域地质调查、科学研究以及边睡地区开

发也具有重要的参考价值。
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    岩石圈结构、演化及动力学是当代地球科学的重要前沿领域。青藏高原以其独特

巨厚的地壳结构和处于冈瓦纳古大陆与欧亚大陆碰撞造山带的关键地带，是世界上最

高、最新和最广阔的高原。不言而喻，对其深入详细的剖析，将为岩石圈深部结构、

造山带演化以及大陆动力学等方面提供重要信息，它是当今岩石圈研究中的理想地区

和国际上公认的大陆动力学 “野外实验室”。同时，对其演化和隆升的研究，还涉及全

球在气候变化、自然灾害、能源、矿产和生态环境等人类赖以生存的若干重大问题。

为此，地质矿产部把 “青藏高原岩石圈结构、隆升机制及其效应”列为 “八五”计划

期间重点基础项目，本书较系统地报导该项目的研究成果。近十多年来，青藏高原形

成、演化和隆升是国际地学界讨论的热点，对青藏高原的调查研究处于 “竞争势态”，

论著和讨论会之多，可能在地球科学中名列前茅。但纵观现有主要论述，大多侧重从

各自专业学科出发，多学科、多方法、多手段结合的综合研究为数不多，因而，本项

目目的是:试图围绕青藏高原的形成演化进一步深化多学科的综合研究。

    勺又五”计划期间，作者在分析研究现有地质、地球物理，特别是深部地球物理探

测和地球化学等资料、数据的基础上，结合关键地段考察，对青藏高原演化历史，特

别是晚古生代以来不同地体时空演化特征、冈瓦纳古大陆及东特提斯域演化过程等进

行了论证，对高原隆升机制及效应作了探讨。

    进行该项目研究工作时，作者强调构造历史分析与构造动力学结合，力图避免繁

冗的描述;强调运用新技术方法提供定量一半定量数据，但避免纯 “数学化”的模拟;

强调微构造与宏观区域构造结合，以及深部地球物理探测与高温高压试验结合的研究。

但由于青藏高原自然条件和研究程度以及作者水平所限，上述思路还要在今后进一步

深化。有关青藏高原形成的大量资料、数据有待研究深化的今夭，本书论述仅根据近

年有关著述和短期考察，显然在综合分析研究资料方面，难免有所疏漏，可能挂一漏

万;在认识上恐有片面，可能以偏概全，尚希读者不吝指正。

    本书主要报导上述项目“八五”计划期间工作进展及取得的成果，包括以下几方

面:

    (1)结合已有大量地层古生物和沉积学方面资料，较系统地论述了高原及邻区、

不同地体、不同时期沉积特征、古地理面貌和古构造格局，对高原整体的构造演化提

供了沉积上依据;首次编制了高原及邻区小比例尺的自早古生代一新近纪的岩相古地

理图，进一步分析研究高原全区自寒武纪一新生代的古生物区系，进行了4级生物古

地理分区，首次建立了一个新的一级生物古地理分区和编制了全区小比例尺生物古地

理分区图，为高原演化特别是新生代以来高原隆升和阶段划分提供了依据。

    (2)关于特提斯演化和规模问题，对青藏高原古生代一新生代沉积相、古生物群



落、古地磁以及蛇绿岩现有资料作了分析研究，对晚古生代一中生代几类具代表性的

古生物群落作了分异度统计，参考前人对高原地区晚古生代古生物多变分析的吝音分

析 (Parsimony analysis of endemism)以及参考蛇绿岩粗略推算洋盆规模提供的半定量数
据等，说明晚古生代一早中生代不存在6 000km一7 000km宽阔无际的特提斯大洋;也

不存在广阔的 “新特提斯大洋”，它们具有微古陆与洋盆和海湾相间的构造格局。所谓

青藏高原是由 “冈瓦纳古大陆北缘不断解体的块体组成”，“大洋、大漂移”的论点，

是值得商榷的。

    (3)对高原及邻区构造单元划分，重新作了对比研究;编制了包括深部地质剖面

和构造演化流程图的1:500万青藏高原大地构造图 (拟另单独出版);通过喜马拉雅山

中段及藏南路线考察，对变质基底变质、变形作用进行了研究;对喜马拉雅中段结晶

岩系重新厘定。将青藏高原造山带进行了分类。

    (4)对青藏高原晚新生代地质构造，主要包括沉积盆地形成演化、岩浆活动以及

变形特征等作了较详尽论证，特别是对近年取得的GPS及效应的新成果作了报导。

    (5)关于青藏高原隆升机制及效应问题，对高原隆升的各方面地质依据作了重新

审定;在综合现有国内外对青藏高原及邻区裂变径迹 (FTA)为主的同位素测试和GPS

测量及本项目测试结果的基础上，对高原隆升速率提出了半定量依据，划分了高原隆

升阶段和探讨了高原隆升规律性。在综合分析近几年有关深部地球物理成果基础上，

着重对地学界提出的高原地壳缩短、加厚及隆升机制和模式进行了评述;进一步提出

高原隆升 “多层次、多阶段、多因素”的依据，并论证了隆升机制。对高原陆内新生

代以来构造变形、构造动力学特征作了综合分析研究，认为:新生代以来，来自印度

洋扩张的挤压应力，大部分为高原内部各类变形构造吸收;高原北部阿尔金走滑断裂

起到较强的吸收和阻挡作用，高原东部1020E构造带也起到阻挡作用，南来的挤压应力

对天山及其以北和1020E以东，不可能产生强烈影响。

    (6)根据力学上的叠加原理和各地体的应力分布特征，探讨了青藏高原的大陆动

力学，认为重力和印度板块与欧亚板块汇聚的挤压力的共同作用，是导致高原隆升和

伴随而来的一系列地质构造现象的主要因素。

    本书共分9章，撰写情况如下:第一章由刘训、王永负责;第二章由姚培毅负责;

第三章由陈炳蔚、任留东、王彦斌负责;第四章由肖序常负责;第五章由鲍佩声、王

军负责;第六章由陈智梁、潘桂棠负责;第七章由肖序常、李廷栋、王军负责;第八

章由郑英龙负责;第九章由李廷栋负责;前言、结语由肖序常负责;全书编排和校订

主要由鲍佩声、王军承担;全书审定主要由肖序常承担。

    本书系地质矿产部资助的 “八五”计划重大基础项目的科研成果;项目负责人:

肖序常、李廷栋;课题负责人:刘训、姚培毅、陈炳蔚、鲍佩声、陈智梁。
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              第一章

青藏高原的地层分布、
沉积特征和岩相古地理

刘  训  王 永

嗡
花

丫





    地域辽阔的青藏高原，是由原来不同的板块 (或地体)拼合而成的 (王鸿祯，

1985;王鸿祯等，1990;吴功建等，1989; Hsu et al. , 1995)。在不同的地质历史时期

中，这些板块 (或地体)上发育了不同类型的沉积盆地，接受了不同的沉积物 (李春显

等，1982)。这些盆地的分布和性质明显受控于当时的古地理面貌和古构造状态，后者
又直接控制了盆地内沉积物的特征。通过系统地研究盆地内的沉积物，就可以确定这些

沉积物形成时的古地理面貌和古构造背景，从而恢复这些沉积物形成时盆地的板块构造

配置，进而再造它们的发展演化过程。现代的青藏高原上所保存下来的不同地层就是高

原发展演化的历史见证。通过对高原不同板块 (或地体)上地层和沉积物的研究，就可

以再造这些板块 (或地体)在地质历史时期中的面貌，认识它们的发展历史。

    根据已有的资料，本章将所涉及的青藏高原划分为以下不同的单元。

    塔里木板块:包括塔里木地体，西昆仑地体。

    祁连构造带:包括酒泉一北祁连地体，中祁连地体，南祁连地体。

    柴达木地块:包括柴达木北缘地体，柴达木地体，北昆仑地体和南昆仑地体。

    扬子一羌塘板块:包括巴颜喀拉地体，羌塘地体，喀喇昆仑地体。

    冈底斯一印度板块:包括冈底斯地体，喜马拉雅地体和印度克拉通地体。

    关于青藏高原上不同时期的地层分布，几十年来的研究已经取得了很大的进展，初

步建立了各个构造单元上的地层层序以及它们的划分对比 (徐宪等，1982;中国科学院

南京地质古生物研究所等，1984;林宝玉等，1989)。近年来，高原及相邻各省区在

1:100万和1:20万区域地质调查基础上编写了各省区的区域地质志，对有关地层等问题

进一步进行了系统的总结。所有这些，虽然还有很多争论和分歧，但还是为认识青藏高

原的发展演化打下了基础。

    本章对于地层的划分对比不作详细讨论，而着重于通过对不同单元上沉积特征的初

步分析，来探讨它们在不同地质历史时期中的沉积一构造面貌和它们的演化过程。以下

按几个不同的阶段分别进行讨论:前震旦纪时期，震旦纪一早古生代时期，晚古生代一

三叠纪时期，侏罗纪以后时期。

第一节  前震旦纪时期

    青藏高原上前震旦系有广泛的出露。目前已知，前述的各个板块上都见有前震旦系

分布 (如表1-1)。从时间上又可以将前震旦纪的发展分为两个阶段:前长城纪阶段和长

城纪到青白口纪阶段。这两个阶段的构造发展面貌和特征均有明显的不同，因而所形成

的产物也有明显不同的特征。其基本特征可归纳为:早期 (太古宙至古元古代时期)为

地壳普遍活动的时期，尚无明显的稳定块体存在，各地区的基本面貌较为相似;后期

(中元古代开始)出现有相对稳定的陆壳块体，在不同块体之间及块体的内部 (稳定地

区)和边缘 (活动带)之间均出现有明显的差异。
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一、太古宙一古元古代

                          (一)塔里木板块

    目前已知，在塔里木的南北两侧均有太古宇和古元古界分布。北侧主要分布在库鲁

克塔格地区，太古宇称为托格拉克布拉克杂岩 (高振家等，1993)。其岩性可分为上、

下两段。下段为片麻岩段，以钠长片麻岩为主，并以含绿帘石和白云母为特征，原岩可

能是一套富钾高铝的中酸性岩浆岩一火山岩;上段为变粒岩段，以二云钠长变粒岩、白

云钠长变粒岩以及不同的石英片岩为主，夹黑云母片岩、钠长片麻岩等，推测其原岩为

陆源的杂砂岩等。目前已知该群最大的年龄为3 263 Ma (Sm一Nd，全岩)(胡霭琴等，

1992)，此外，以前还报导过其年龄为 (2 810士17) Ma (U一Pb,错石)，侵人于该群中

的TFG花岗岩的年龄为 (2 487.7土10.2) Ma和 (2 582土11) Ma(高振家等，1993),

这些年龄值都证明了本区太古宇的存在，可能还有中太古界存在。

    古元古界在塔里木北侧的库鲁克塔格地区称为兴地塔格群。该群不整合在太古宇托

格拉克布拉克杂岩之上，其岩性可分为3个亚群。下亚群主要为黑云石英片岩、矽线黑

云石英片岩夹石英岩;中亚群以大理岩为主，镁含量较高;上亚群以云母片岩和石英片

岩为主，夹石英岩和大理岩。该群总厚可达4 000m，其原岩是一套砂泥质组成的近源复

理石浊流沉积，反映了大陆岛弧和安第斯型活动陆缘的构造环境。其上被以石英岩为特

征的波瓦姆群所不整合覆盖。

    库鲁克塔格地区的太古宇和古元古界总体上反映了一种地壳普遍活动的状态，虽然

有一些古老的陆核，但也还没有稳定的陆块出现。塔里木板块南侧也出露有一些古元古

代的地层，分别称为赫罗斯坦群和埃连卡特群，也是一套深变质岩系，混合岩化较强，

已报导的年龄为 (2 261 + 95) Ma一 (2 261一76) Ma，表明也是属于这一时期的产物，

并反映了一种不稳定的构造状态。

    在塔里木东缘的阿尔金山北段，已发现有一套相当于太古宇的地层，称为米兰群。

其岩性为黑云角闪钾长变粒岩、含辉石钾长变粒岩、钾长麻粒岩和紫苏麻粒岩等，均有

明显的混合岩化。根据青海区域地质调查资料①，其中斜长角闪岩的年龄为2 462.5 Ma

(U一Pb)，此外还测得1 666.6Ma和1 469.6Ma两个年龄值 (K- Ar，角闪石)，因而被认

为属太古宙的产物，后两个年龄代表了一次后期的构造一热事件。该地区的下元古界也

称兴地塔格群，和库鲁克塔格地区具有相似的面貌。

                          (二)祁连构造带

    已有资料表明，在中祁连和北祁连等地均有古元古界出露，而且有的还可能包括了

太古宇的成分。中祁连的古元古界称野马南山群，下部以黑云斜长片麻岩等片麻岩为

主，上部以片岩为主，包括黑云片岩、角闪片岩、石英片岩夹大理岩、白云岩等。其原

① 青海区域地质调查队.1985 俄博梁幅 (J一46一IX) 1:20万区域地质调查报告



岩主要是砂泥质复理石夹海相中基性火山岩。在青海惶源一带的惶源群，以中深变质和

混合岩化为特征，其中已测得错石U一Pb年龄为2 469Ma(王云山，1991)，说明其中还

可能有太古宙的成分。北祁连的古元古界为北大河群，岩性特征与中祁连相似，主要是

一套以片岩、片麻岩为主的变质岩系，上部夹大理岩和白云岩，具强烈混合岩化，也是

地壳强烈活动状态下的产物。

                          (三)柴达木地块

    柴达木北缘的达肯大坂群也具有类似的面貌，变质深，并有强烈的混合岩化，其下
部以碎屑岩及海相火山岩为主，上部夹有较多的碳酸盐岩。目前对其年代尚有争议，青

海省地质矿产局 (1991)根据其中的错石U一Pb年龄 (1 429Ma一2 205Ma)将其归入古

元古界，但可能其时间跨度更长。

    北昆仑地区的古元古界称金水口群，主要由片麻岩、片岩、麻粒岩、角闪岩和大理
岩所组成，原岩是一套复理石型的碎屑岩和海相中基性火山岩，目前已测得最大的年龄

数值为 (1 846 1 109) Ma，因而也被视为古元古代的产物。

                      (四)扬子一羌塘板块

    该板块过去被认为其特征是以中新元古界为基底，然而近年来已陆续报导有太古
宇一古元古界的存在。在青藏高原的范围内，目前已报导的古元古界仅见于最西端的喀

喇昆仑地区。该区古元古界主要由一套深变质岩系组成，包括片麻岩、片岩、大理岩，

含硅线石云母片岩和石英片岩等，常夹有各种混合岩，在世界第二高峰— 乔戈里峰附
近有大面积分布，目前尚无直接的时代依据，新疆区域地质调查队①通过对比认为其属
于古元古界。

    羌塘地区尚无这一时期地层的可靠资料。

                      (五)冈底斯一印度板块

    本区属印度一冈瓦纳古板块的一部分，而印度板块新太古宇的分布是人们共知的。

青藏高原这部分的太古宇一古元古界目前尚无肯定的资料，但肖序常等 (1988)报导的
珠穆朗玛峰地区错石中继承性铅的年龄为2 200Ma，可以认为它们和印度板块一样具有

这一时期的古陆核。

    总体来看，在目前青藏高原的不同块体上，都已发现了这一时期的产物，而且都已

经发生了强烈变质。从已有的原始沉积特征来看，都是属于一些活动状态下的沉积，尚

未发现这一时期有相对稳定状态下的产物，反映当时整个地区还没有稳定的陆块出现。

这些不同的块体大体上处于相似的构造活动状态之下，反映了这时地壳普遍活动的特征。

① 新疆区域地质调查队.1984.西昆仑山叶尔羌河上游地区1:100万区域地质调查报告



二、中 元 古 代

    这里主要包括了长城纪和蓟县纪时期。这一时期的沉积记录在青藏高原的各个板块

上的分布仍然比较零星，只是在一些古老的块体上有所见及。

                          (一)塔里木板块

    塔里木板块上这一时期已开始有明显的稳定类型沉积出现，并形成了塔里木的第一

套盖层。在塔里木板块北缘的库鲁克塔格地区，长城系称波瓦姆群，可分为上、下两个

亚群:下亚群具有4个由石英岩、片岩和大理岩等组成的旋回，每个旋回底部都有成熟

度较高的石英质砾岩或石英岩，每个旋回厚数百米。上亚群为石英岩和云母片岩的互

层，夹大理岩，局部有火山岩 (高振家等，1985)。整个剖面的结构类型和华北蓟县剖

面非常相似，代表了一种浅水稳定环境下的沉积。

    同样，在塔里木板块南部的铁克里克地区，已报导有一套地台型的长城系(马世鹏等，

1991)。这表明从长城纪开始，塔里木开始形成为一个古老的稳定陆块— 古塔里木地台。

    与之成明显对照的是在塔里木板块周缘，这一时期还有一些明显不同类型的沉积，

例如阿尔金山北侧的长城系巴什考贡群和中天山地区的星星峡群。这些变质岩系的原

岩，前者主要是一套含火山岩的砂泥质复理石沉积;后者也是一些砂泥质的复理石夹中

基性火山岩。它们都是一种大陆边缘的沉积，反映了大陆边缘不稳定的状态。由此可以

看出，在长城纪时期，古塔里木地台及其周缘地区，稳定与活动的分异已经开始出现了。

    蓟县纪时期，塔里木板块及其相邻的地区普遍出现为碳酸盐岩沉积，稳定类型的沉

积范围明显扩大，仅阿尔金山地区的蓟县系塔昔达坂群为一套砂泥质复理石夹火山岩的

沉积，并夹有碳酸盐岩和硅质岩，表明仍然属于一种大陆边缘的活动状态。

                          (二)祁连构造带

    北祁连地区的长城系称为朱龙关群，它由下岩组的含铁复理石建造和上岩组的碳酸

盐岩一火山岩一复理石建造所组成，其总体特征表现为:碎屑岩成分复杂，成熟度低，

常以硬砂质为主;碎屑岩中常见复理石韵律;火山岩发育，以辉石玄武岩、拉斑玄武岩

为主，属于一种强烈拉张状态下的深水裂陷槽中的沉积。

    北祁连的蓟县系称镜铁山群，其下岩组是一套具复理石韵律的粉砂岩和千枚岩，夹玄

武岩和火山碎屑岩，上岩组以碳酸盐岩为主夹千枚岩和板岩等，其沉积特征反映了一种大

陆斜坡环境下的沉积，表明在蓟县纪时期北祁连仍处于一种强烈拉张下陷的构造环境之中。

    但是在中祁连地区，长城系的党河群，不整合在古元古界之上，其岩性是一套碎屑

岩一碳酸盐岩，包括中粗粒石英砂岩、含砾石英砂岩、粉砂岩、板岩等，向上变为以碳

酸盐岩为主，总厚3 000m左右。岩性和厚度变化都很大，可能是早元古代基底固结以后

的陆块上的地形起伏所造成，其中基本不含火山物质，碎屑岩以石英质为特征，反映的
是一种相对稳定的陆块上的滨海、浅海沉积。向东到青海徨源地区的徨中群，也以巨

厚、纯净的石英岩为特征。



    由此可见，从长城纪时期开始，祁连已经出现了明显的活动与稳定的分异，稳定地

区如中祁连，其面貌和华北、塔里木等稳定地体非常相似;而其周边的北祁连则为裂陷

大陆边缘的活动地区。

                          (三)柴达木地块

    在柴达木的南侧，北昆仑地区的长城系称小庙群，下部为石英岩、长石石英岩等夹

片岩和片麻岩，上部以石英片岩为主，夹石英岩和大理岩，总厚800m左右，属于一种

稳定环境的浅海陆棚一碳酸盐台地的沉积，代表了该地区最早的一次盖层沉积。蓟县系

冰沟群主要是一套碳酸盐岩，延续了长城纪时期的稳定环境。

    由此可以看到，在现今的青藏高原北部，由于祁连的强烈拉张、开裂，将稳定的华

北板块与柴达木分开了，从而形成为两个不同的块体;而祁连地区从中元古代开始发生

开裂和扩张，直到新元古代一早古生代初形成了一个新的小洋盆。

                        (四)扬子一羌塘板块

    羌塘地区的长城系主要分布在喀喇昆仑地区，称为甜水海群 (新疆维吾尔自治区地

质矿产局，1993)。在阿克塞钦、甜水海至天神大坂一带，甜水海群是一套浅变质的碎

屑岩和碳酸盐岩。可分为3部分:下部石英砂岩、石英岩夹变质砂岩和粉砂岩;中部为

长英质砂岩及钙质粉砂岩;上部为变质钙质砂岩、千枚岩、硅质灰岩和大理岩，其中并

产有叠层石和核形石，总厚可达4 200m。总体上组成了一个海进序列，反映了一种相对

稳定状态下的盖层沉积，但和华北的序列有所不同，属不同板块上的产物。羌塘往东的

地区，这一时期的地层没有明确的时代依据，后面不再讨论。

                      (五)冈底斯一印度板块

    由于这个板块上的中元古代地层尚无明确的资料，这里不作讨论。

三、新元古代早期

    这里所指的是青白口纪时期。在青藏高原各个块体上，这一时期的沉积已有较广泛

的分布，但也是以北部地区研究较为详细，故仍以塔里木板块和祁连构造带作为讨论的重点。

                          (一)塔里木板块

    和前一个时期相比，塔里木板块上青白口系的活动与稳定的分异已经不那么明显

了。在库鲁克塔格，青白口系称帕尔岗塔格群，其下亚群主要是石英岩、石英片岩和千

枚岩，上亚群为大理岩、白云岩、白云质灰岩夹千枚岩，富含叠层石，总厚约1 loom,

是一种典型的稳定浅水沉积。同样的面貌见于塔里木南侧的铁克里克地区。更往南的西

昆仑地区，已无青白口纪的沉积，表明塔里木南缘于这一时期已经开始隆起。



    阿尔金地区的青白口系索尔库里群，也以石英质碎屑岩和钙镁质的碳酸盐岩为

主①，表明此时的阿尔金山也已进人了稳定的状态。这些说明塔里木板块到了青白口纪

时已经大部分成为稳定的地区。

                        (二)祁连构造带

    北祁连地区的青白口系称大柳沟群。总的是一套由泥质灰岩、钙泥质粉砂岩、白云

质灰岩、白云岩和千枚岩等所组成的互层，总厚可达5 000m。属于一种外陆棚一大陆斜

坡的沉积。值得注意的是，在中祁连地区可见到青白口系龚岔群不整合在蓟县系的碳酸

盐岩之上。龚岔群总体来说是一套碎屑岩一碳酸盐岩的旋回，下部是岩屑质的砂岩和粉

砂岩，杂基支撑为主，并具有一定的粒序层，还见有同沉积的水下滑动构造。反映了这

是一种大陆斜坡海底扇的沉积 (刘训等，1995)。中祁连西部的龚岔组中还见有火山岩，

变质程度有所提高。所有这些表明，到青白口纪时期，受北祁连开裂的影响，中祁连也

开始裂陷，接受了一套活动型的沉积。

                        (三)柴达木地块

    在这一地块上，青白口系主要分布在柴达木南部的北昆仑地区。青白口系丘吉东沟

组是以细碎屑岩为主的沉积，有长石石英砂岩、粉砂岩、石英粉砂岩和粘板岩，下部夹

白云岩和硅质板岩。代表了一种稳定型的板块内的滨海、浅海沉积。

    南昆仑地区的青白口系是另一种类型的活动型沉积。该区青白口系称万宝沟群。总

的来说，这是一套变质的碎屑岩、碳酸盐岩、火山岩的组合，厚度可达6 000m。其中的

碎屑岩均为成熟度较低的岩屑砂岩、长石岩屑砂岩;其中常夹有巨厚的火山岩，主要为

拉斑系列的玄武岩，可能是与海底扩张有关的地壳不稳定状态下的产物 (朱志直等，

1985)。从万宝沟群的沉积特征及其所处的构造位置来看，它们可能是一种裂陷大陆边

缘的沉积，表明了柴达木地块南侧大陆边缘位置的所在。

                (四)扬子一羌塘板块和喜马拉雅地区

    扬子一羌塘板块上这一时期的面貌不清楚。羌塘地区阿木岗群下部的变质岩系和安

多片麻岩有可能是这一时期的产物。

    在喜马拉雅山北坡分布的聂拉木群，岩性为一套片岩、片麻岩、变斑晶混合岩、板

状大理岩和千枚岩等，其原岩可能是一套含长石和岩屑的硬砂岩或砂泥质碎屑岩建造

(西藏自治区地质矿产局，1993)。它们是印度一冈瓦纳板块的一部分。

                            (五)综 述

    综上所述，在青藏高原的不同地区都有前震旦系的分布，它们的面貌虽然有所不

同，但仍可看出:①它们和周缘相邻板块的面貌基本可以对比，因而也是我们划分板块

① 新疆区域地质调查队.1981.索尔库里幅 (J-46- Vd)和巴什考贡幅 (J一46一VI) 1:20万区域地质调查

报告



的依据之一;②从已出露的地层资料可以看到，太古宙一古元古代时，本区和其他地区

一样，地壳处于普遍活动的状态。从中元古代开始，本区也出现了活动与稳定的分异，

开始出现古老的稳定地体和周缘的活动地区。继而，在老的稳定地区又可以发生新的开

裂，形成新的活动带，造成了地壳结构的改组。古生代时期，本区就是在这一基础上进

一步发展的。

第二节  震旦纪一早古生代时期

    这一时期的地层在青藏高原上分布较广，研究也略为详细些，特别是这一时期的沉

积特征也具有比较明显的差别，为讨论该时期的沉积一构造演化提供了一定的条件。在

这一时期内，前述不同板块的特征及相互的差异也比较清楚，以下分不同时期简述之。

一 、震  旦 纪

    震旦系在青藏高原的分布相对要少一些，主要见于塔里木板块上及其相邻地区，在

柴达木北缘、阿尔金山、祁连山北部和中部也都有分布，其他地区较少或时代不确切。

                          (一)塔里木板块

    塔里木及其周缘的震旦系可分为3种类型:板块内的稳定型浅海沉积;板块内的裂

陷槽沉积和板块边缘的活动型沉积。

    板块内的稳定型浅海沉积主要见于塔里木北缘的柯坪塔格和南侧的铁克里克等地，

这里的震旦系已有较多的研究和报导。目前地震和钻孔资料证明了盆地内也有震旦系广

泛分布，总体上来看，下统主要为碎屑岩并含冰迹层和火山岩，上统主要以碳酸盐岩为

特征。厚度一般在I 000m一3 000m左右。现以塔里木南缘的铁克里为例 (图1-1)。该区

震旦系分为:下统牙拉古孜组和恰克马克力克群;上统库尔卡克组和克孜胡苏木组 (马

世鹏等，1989)。牙拉古孜组是一套山麓洪积相的粗碎屑岩。恰克马克力克群底部的波

龙组是以冰债物为主的沉积，包括有冰湖相的泥质岩、硅质岩等;其上还有滨岸带含冰

迹砾石的混债砾岩，其上的克里西组是一套间冰期的沉积，从河湖相的细碎屑岩到滨岸

带的粗碎屑岩都有出现;该群上部的雨塘组是又一套冰川沉积，见有含冰啧砾石的杂砾

岩、杂砂岩和泥质硅质岩等，上部有滨岸带粗碎屑岩。上统的两个组基本上是由滨岸一

浅海一潮坪带的石英质碎屑岩和碳酸盐岩所组成。总体上这套震旦系属于一种稳定台地

型的板内盆地沉积，厚度不大，也没有强烈的火山活动。

    北侧阿克苏以西的柯坪塔格震旦系具有类似的面貌，仅其上部夹有少量的基性火山

岩，总体上也是一种稳定的滨岸一浅海沉积。

    塔里木东北缘的库鲁克塔格地区震旦系则是另一种类型。据高振家等 (1985)资

料，该区震旦系特征可归纳为:①厚度巨大，可达5 000m以上，不同剖面组段厚度变化

都很大。②积物在下部以深水的复理石为特征，向上出现闭塞台地的碳酸盐岩，表明其

    10
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                    图1-1 塔里木南缘铁克里克地区震旦系地层柱状部面图

                                  (}I自马世鹏等，1989)

初期有强烈的下陷。③出现有3套冰川沉积，而且具有不同类型的冰川沉积物。④火山

活动强烈，以中基性为主，下部为偏碱性系列，上部为铝过饱和系列。这些反映了库鲁

克塔格地区在震旦纪时具有强烈的开裂活动，被许多人认为是一个震旦纪形成的裂陷槽

(康玉柱等，1992;高振家等，1993).

    另外，在塔里木板块的外围，相当于中天山和西昆仑中部等地，还有一些时代尚未

确定的震旦系，且均已变质，其原岩为含火山岩的复理石型沉积，表明这是活动环境下

的产物，推测可能是当时塔里木板块的大陆边缘所在。



                          (二)祁连构造带

    震旦纪时，中、北祁连处于基本相似的构造环境之下。可以简单地说，北祁连继续

其青白口纪时期的裂陷活动，有扩张不断加强的趋势。北祁连的震旦系称白杨沟群，下

部是砾岩、含砾千枚状板岩，夹硅质灰岩，有人认为这些砾岩属冰川沉积;上部为钙质板岩

和硅质灰岩、夹砂岩，总厚约I 000m。而在中祁连，从青白口纪开裂以后，震旦纪是又一次

强烈活动的时期。中祁连震旦系称多若诺尔群，总体上以火山岩和复理石型的碎屑岩为

主，夹有少量硅质岩和碳酸盐岩(甘肃省地质矿产局，1989)，反映了强烈开裂并沉陷的构

造环境。因此，到震旦纪时祁连地区北部和中部已经形成为一个统一的深水海槽。肖序

常等(1978)认为从震旦纪开始，祁连已经形成为一个具有一定规模的小洋盆。

                      (三)柴达木地块

    震旦系在柴达木北缘的全吉山等地发育较好，也有较详细的研究(青海省地质矿产

局，1991)。该区震旦系称全吉群，下部为石英质碎屑岩，上部为碳酸盐岩，并夹有冰破层，

属典型的稳定型地台盖层沉积。目前在其南侧的昆仑地区尚无确切的震旦系报导。

    以上说明，青藏高原的北部地区，在震旦纪时基本上还是继承了新元古代早期的构

造面貌，在华北和柴达木两个稳定的地体之间，祁连强烈开裂下陷形成一个新的洋盆。

                        (四)扬子一羌塘板块

    青藏高原上目前已在巴颜喀拉地体周缘见到震旦纪沉积。在四川西部的义敦一乡城

一带，震旦系为一套片岩，包括云母片岩、钠长片岩和绿泥片岩等，夹有千枚岩，钙质

千枚岩和结晶灰岩，有时夹蚀变火山岩和火山角砾岩，厚度大于2 000m，被认为是一套

海相火山一沉积建造。

    在其他地区，震旦系面貌尚不清楚。

                      (五)冈底斯一印度板块

    冈底斯地体上目前尚没有确切的震旦系存在。而对喜马拉雅地区已有若干震旦系报

导，主要是一套碳酸盐岩，其下和前震旦系聂拉木群为不整合接触，向上和寒武系肉切

村组为连续沉积。其特征表现了一种地台型的稳定沉积，和南侧印度一冈瓦纳古大陆的

面貌是一致的。

    由以上论述可以看出，震旦纪时青藏高原的各个块体上，都具有一定的稳定型沉积，

表明这些块体当时已经成为具有稳定陆壳的板块，只是在这些陆壳板块之间、或是板块内新

形成的裂陷槽内出现有不同类型的活动型沉积。这一状态到了古生代时得到了更好的发展。

二、寒  武 纪

    寒武纪时，青藏高原总体上继承了震旦纪的古地理和古构造格局。在大部分块体

上，寒武系与其下的震旦系之间没有明显的角度不整合，而是一些平行不整合，有的地
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方甚至是连续沉积。看来，在震旦纪末到寒武纪开始时，没有发生过大规模的碰撞和拼

合事件。因而，在青藏高原上几大板块的构造格局基本上没有变化，甚至可以说，由于

变质程度相对较浅，沉积和生物特征更为清楚，前述板块的构造面貌也更清楚了。表

1-2简单表示青藏高原及邻区下古生界的划分与对比。

                          (一)塔里木板块

    塔里木板块__L的寒武系主要分布在板块北部的柯坪地区和库鲁克塔格地区，两地的

沉积类型还有一定的差别。

    在柯坪地区，寒武系底部为一套以含磷硅质岩为特征的岩系，反映了在震旦纪末的

短期海退之后一次新海侵的开始。其岩性特征和华南地区甚为相似。向上，从下寒武统

上部到中寒武统一上寒武统均以含镁质碳酸盐岩为主，属稳定地体上的碳酸盐台地沉

积。但在库鲁克塔格地区，除了寒武系底部也有一套含磷硅质岩以外，中寒武统一上寒

武统开始出现有较深水的细碎屑岩和硅质岩，整个地层的厚度较大，反映了寒武纪时这

里发生的是较活动状态下的沉积，陈发景等 (1991)、康玉柱等 (1992)以及其他一些

研究者均认为这是一种裂陷槽的产物。目前已有的地震和钻孔资料证实，在塔里木盆地

内部，寒武系有广泛分布。塔北坳陷的东部为一深水坳陷，以深水碳酸盐岩为主，厚度

较大，向西水体变浅，厚度也变小。但总体来说是一种稳定型的板内盆地的沉积。

    塔里木南侧的寒武系发育较差，而且均已浅变质。目前主要见于铁克里克南部地

区，称阿拉交依群①，是一套浅变质的碎屑岩系，目前尚无可靠的时代依据。

                          (二)祁连构造带

    中一南祁连未见有寒武系出露。而在北祁连寒武系发育充分，主要是一套复理石一

硅质岩一火山岩组合，厚度、岩相类型变化都很大。目前，甘肃省地质矿产局 (1989)

和青海省地质矿产局 (1991)都认为祁连山地区缺失下寒武统，而肖序常等 (1978),

左国朝等 (1987)认为北祁连地区还是有下寒武统存在。中寒武统分布较广泛。在中部

的肃南县一带，主要是一套火山岩和复理石的互层，火山岩包括安山岩、玄武岩、火山

碎屑岩等，常夹有硅质岩薄层。中寒武统上部为灰黄、灰绿色的砂泥岩组成的复理石

层，代表了一种海底扇的浊流沉积。而在北祁连西部的昌马一带，中寒武统下部是变质

火山岩夹灰岩、细砂岩和粉砂岩，上部主要是一套含锰硅质岩，反映了一种较深水状态

下的沉积。上寒武统主要见于西部的昌马二道沟，是大套砂板岩的互层，具粒序层，是

一种陆坡下部一盆地平原 (basinplain)环境的浊流沉积。许多研究者据此将北祁连的寒
武系归于洋壳上的沉积。近年来还有人提出了北祁连寒武纪时发育了几期岛弧并在不断

迁移 (许志琴等，1994)0

    另外，在嘉峪关西北的榆树沟山一宽滩山一带，也有一套寒武系出露。主要是中寒

武统，下部为硅质灰岩、硅质板岩及变质砂岩;上部为中基性火山岩、凝灰岩、砂岩夹

灰岩，其中无化石，据对比被划归寒武系，为一种洋壳盆地及与岛弧有关的沉积。

① 新疆自治区第二地质大队.1985.新疆南部西部地区1:50万地质图及说明书



表1一2 青藏高原及邻区下古生界地层对比简表
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                          (三)柴达木地块

    在柴达木地块，目前仅有柴达木北缘的全吉山等地寒武系发育较好，这是一套稳定

型的台地碳酸盐岩夹少量碎屑岩。其下与震旦系之间为平行不整合接触。底部见有冰碳

层，向上以灰岩为主，整个厚度不大，富含各种生物化石。柴达木南侧的昆仑地区，目

前尚无确切的寒武系报导，但以前所划的奥陶系纳赤台群下部可能包含部分寒武系，有

待进一步研究。

                      (四)扬子一羌塘板块

    在寒武纪时，扬子一羌塘板块整体上属于一个稳定的块体，目前仅在其边缘地区见

有少量寒武系出露。在四川西部的义敦一乡城一带，寒武系的中寒武统一下寒武统是以

片岩为主的变质岩系，见有较多的千枚岩，特别是其下部含大量炭质千枚岩，为一种裂

陷大陆边缘斜坡上的滞流盆地的沉积。

    羌塘地区目前尚未发现可靠的寒武系。藏北阿木岗群上部的一套浅变质岩系，包括

石英岩、炭质板岩等，其时代可能有一部分为早古生代，总体是一种大陆边缘的产物。

    然而，向西到喀喇昆仑地区，却有一些未变质的寒武系发育。在新疆叶尔羌河上游

的阿克塔格以南，有一套厚层灰黑色的块状灰岩，厚 700m，含三叶虫 Pagodia
kunlunensis，其上被含早奥陶世化石的冬瓜山组整合覆盖①，显然是一种稳定块体内部的

沉积。

    再往西，到帕米尔的朗库里湖附近，寒武系为一套绿岩化的粗面安山岩、安山玄武

岩、辉绿岩、英安质凝灰岩、流纹岩等夹有千枚状的页岩、砂岩，厚达千米以上②，完

全是一种活动状态下与岛弧活动有关的沉积。现在来看，这里可能已经是另外一个地体

上的产物了。

                      (五)冈底斯一印度板块

    班公错一怒江缝合带以南的这一块体在寒武纪时还是一个完整的块体，但寒武系主

要出露在南面的喜马拉雅山北坡，在冈底斯山以北目前尚未发现有可靠的寒武系。在聂

拉木附近，寒武系称肉切村组。其下部为石英质碎屑岩，上部为结晶灰岩、含砂灰岩，

厚40m一160m。这套岩石均已变质，成为石英片岩、石英岩和隧石大理岩等，但从其原

岩来看，仍然是一种稳定状态下的滨岸一潮坪的沉积。从其沉积特征和所含生物化石来

看，则与其南面印度的高喜马拉雅带具有很大的相似性。

    近年，朱伟元等 (1993)报导在藏东波密县附近发现一套寒武纪地层，由碳酸盐

岩、碎屑岩和火山岩所组成，厚度近百米，并有一定的变质。其中发现了大量微古植物

化石，鉴定认为属寒武纪的典型分子，并可与峡东地区的水井沱组和石牌组相对比，从

而将这套地层划归寒武系。但这些尚值得进一步研究。

① 新疆区域地质调查队.1984.西昆仑山叶尔羌河上游地区1:100万区域地质调查报告

② 新疆第二地质大队宋志齐.1991.新疆北帕米尔地质矿产资料综合研究报告



三、奥    陶 纪

    奥陶系在青藏高原及其周边发育比寒武系要多得多，因而研究也相对详细一些。在

已有的几个板块上都有不同程度的发育，而且具有不同的特征，可以区分出不同的沉积

类型，其大致的古地理面貌见图1-20

(一)塔里木板块

    奥陶系在塔里木板块及其周缘地区有广泛的分布。

    塔里木盆地下奥陶统为一套厚度较大的碳酸盐岩沉积，以泥晶一微晶灰岩、泥质灰

岩、瘤状灰岩等为主。在北部的柯坪地区下奥陶统为一套白云岩、灰岩、泥灰岩等，富

含头足类及三叶虫等化石;中统为黑色页岩夹少量硅质岩，产笔石、头足类等化石，反

映水体相对较深;上统为红色瘤状灰岩、粉砂岩，局部见有风暴沉积的标志，说明盆地

水体再度变浅。盆地内的面貌基本相似，在东部的满加尔坳陷厚度较大，沉积环境也较

深，向西变浅变薄。总体来说，塔里木盆地及其周缘是一种典型的稳定板块内部盆地的

浅水陆棚一台地环境下的沉积，仅局部有些变深。

    东部的库鲁克塔格地区奥陶纪时发育有一个近东西向的裂陷槽，其中沉积有巨厚的

复理石和硅质岩等，并有基性火山岩出现。

    此外，在塔里木南缘的铁克里克南坡的玛列兹肯有一套奥陶系分布，以碎屑岩和碳

酸盐岩为主，应是当时塔里木板块南侧大陆边缘的产物。

    在塔里木东延的北山地区，奥陶系分布广泛，由于其特殊的构造环境形成了一些特

殊的沉积类型。在其南部的红柳河一带，中下奥陶统以碳酸盐岩和碎屑岩为主，夹硅质

岩，是深水陆棚一大陆斜坡的沉积。左国朝等 (1990)认为沿磁海一柳园一白山堂有一

个奥陶纪发展起来的陆缘裂谷带，其南侧则继承了寒武纪时的稳定状态，在方山口一双

鹰山一带为陆棚一浅海沉积区。

    更往北，沿石板井一小黄山发育有典型的古洋壳蛇绿岩套，为早古生代的洋壳分布

区 (左国朝等，1990;刘训等，1995)0

    其北的北山北部地区，出露以中奥陶统、上奥陶统为主，主要由碎屑岩和硅质岩所组

成，上部夹有大量火山岩，厚度可达3 000m以上。火山岩以安山质、英安质为主，夹玄武

岩，属弧后盆地的沉积，显然和其北侧古亚洲洋的俯冲活动有关。然而，值得注意的是，其

中的生物面貌和华南较为相似，而与华北同期的生物群具有不同的特征，详见第二章。

                          (二)祁连构造带

    该地区奥陶纪沉积类型多，岩性组合复杂。

    北祁连奥陶系以深水复理石和火山岩发育为特征，过去将它作为优地槽的典型代

表。下奥陶统称阴沟群:下部为基性火山岩、火山碎屑岩;上部出现砂页岩和灰岩、硅

质岩，形成由火山角砾岩和砂板岩组成的互层沉积;中奥陶统称中堡群，也主要是一套

海相火山岩、火山集块岩、硅质岩和砂页岩，砂页岩具明显粒序层，并有泄水构造，代

    16
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表了大陆坡一盆地平原环境下的浊流沉积。中下奥陶统常有超镁铁岩混杂于其中，代表

北祁连地区在这时强烈拉张，出现了洋壳，同时也因俯冲而形成了有关的混杂堆积和蓝

片岩带。上奥陶统下部称妖魔山组，为厚层灰岩及少量黑色板岩，局部地区 (昌马一

带)夹有薄层硅质岩;上部称南石门子组或扣门子组，也是一套暗色细碎屑岩，夹火山

岩、硅质岩和灰岩，相当于外陆棚一陆坡上部的沉积 (刘训等，1995)0

    在酒泉盆地周缘，嘉峪关西北的榆树沟山一宽滩山一带见有少量下奥陶统分布。该

地区下奥陶统也称阴沟群，下部是细碧岩、辉石纷岩，角斑岩等中基性火山岩夹大理

岩，上部为砂岩与板岩互层，夹砾岩、灰岩和少量火山岩，总厚可达3 000m，为深水活

动型沉积 (甘肃省地质矿产局，1989)0

    中祁连地区奥陶系是以白云岩为主的碳酸盐岩层，夹有砂岩和砂质页岩等，厚度可

达1 000m。属稳定型碳酸盐台地上的沉积。也有人认为该区奥陶系代表弧后盆地的浅海

相碎屑岩一碳酸盐岩沉积 (张新虎等，1993)0

    南祁连地区奥陶系分布零星。下统以长石砂岩、中酸性火山岩、火山碎屑岩及结晶

灰岩、泥灰岩为主。中统称盐池湾群，厚度较大，以硬砂岩为主，夹砾岩、砂板岩及泥

灰岩，上部砂板岩具复理石韵律。上奥陶统为中性火山岩夹砂板岩。从火山岩的岩石化

学资料来看，钙碱性系列为主，可能是一套弧后盆地的产物。张新虎 (1993)认为南祁

连中西段中奥陶统是一套典型的海沟带沉积，其上不整合有上奥陶统的岛弧型沉积。

                          (三)柴达木地块

    柴达木北缘的中奥陶统一下奥陶统为一套以碳酸盐岩为主夹碎屑岩的沉积，代表稳

定的浅海沉积环境，为从震旦纪以来的稳定台地环境的继续。其北在柴达木北缘与南祁

连之间的滩间山一绿梁山地区，有一套变质的上奥陶统，称滩间山群，主要是大套火山岩

及火山碎屑岩，夹变质砂岩、板岩和结晶灰岩等;火山岩以安山质为主，并有玄武岩;其中

的灰岩透镜体产珊瑚等化石。该群总厚3 500m以上。是一种裂陷槽或拉分盆地的沉积。

    在柴达木西南部的祁漫塔格一带，奥陶系为一套海相碎屑岩、大理岩及硅质岩，上

部夹有大量火山岩，称祁漫塔格群 (刘训等，1992;姜春发等，1992)，是一套裂陷槽

的沉积，或是沿早期阿尔金洋盆边缘形成的拉分盆地的沉积。

    南昆仑的纳赤台群是一套浅变质的碎屑岩一碳酸盐岩并含火山岩，可能是一种活动

大陆边缘上的深水陆棚一大陆斜坡环境下的沉积。

                        (四)扬子一羌塘板块

    1.巴颜喀拉地体

    巴颜喀拉区仅在四川义敦一乡城等地发现了奥陶系沉积，主要是白云岩、白云质灰

岩及豹皮状泥质灰岩等，是一种活动陆棚上的碳酸盐岩一碎屑岩沉积。

    中甸及扬子区西南边缘的大理、金平一带的奥陶系，是一套冒地槽型的砂泥质类复
理石建造，生物群中底栖和浮游的种类混生①，是扬子地台西缘的过渡型沉积。

① 熊家铺.1989 云南地区概述.云南区域地质，总第7期:10 - 31
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    姚冬生①认为扬子西缘木里地区的奥陶系为一套冒地槽型杂砂(页)岩一碳酸盐岩建造。

    2.羌塘地体
    藏东地区下奥陶统青尼洞组下段为杂色板岩夹砂岩，中段为灰色、灰绿色和黑色薄

层灰岩、板岩及砂岩;上段为深灰色石英砂岩夹板岩，含笔石、三叶虫化石。具复理石

韵律，属地槽型沉积 (四川省区域地质调查队等，1982)0

    张以弗 (1991)把巴塘滩南 (桑知阿考)下古生界分上、下两个岩组:下部为砂岩

夹板岩及硅质岩层，上部砂板岩夹结晶灰岩。认为其属黄汲清等所划的三江褶皱系北部

边缘，与江达一青尼洞一海通的下奥陶统属同一个分布带，是浅海一半深海、稳定一半

稳定型沉积，不属地槽型沉积。

    陈炳蔚等 (1987)认为金沙江、红河缝合带以西地区，早古生代为扬子准地台西侧

的边缘地槽。昌都一囊谦一带下奥陶统为复理石砂板岩。昌都陆块下奥陶统为稳定型浅

海陆棚碎屑岩一碳酸盐岩盖层沉积。

    滇西腾冲一保山地区的奥陶系发育于怒江断裂与澜沧江断裂之间的区域。其沉积类

型与生物群为扬子型与东南型之间的过渡类型②。下统以砂岩、页岩为主，局部夹有泥

质灰岩，含笔石丰富;中统称下蒲缥组，为泥岩与泥灰岩互层，底栖生物与浮游生物均

有出现;上统下部为钙泥质粉砂岩、泥岩夹泥灰岩，上部为灰黑色笔石页岩、粉砂质页

岩。为大陆斜坡复理石沉积。

    藏北双湖地区的阿木岗群上部为一套变质的砂泥岩，总体上阿木岗群属下古生界，

其中完全可能包含了部分奥陶系的成分。向西，龙木错一拉竹笼地区发育有中奥陶统一

上奥陶统 (吴瑞忠等，1989)。中奥陶统为灰色、灰绿色细粒石英砂岩、岩屑砂岩、砂

质页岩和粉砂岩，应属 “冒地槽型”的深水陆棚一斜坡上部的复理石沉积。上奥陶统以

深灰色粉砂质板岩、粉砂岩夹千枚岩为主，向上夹结晶灰岩。上述沉积代表了活动型较

深水台地边缘一斜坡深凹陷带的砂质碎屑沉积，上部的碳酸盐岩是一种水体较深的碳酸

盐盆地相沉积。

    3.喀喇昆仑地区

    在西部喀喇昆仑山地区，出露有一套以灰岩为主的奥陶系。据新疆1:100万区域地

质调查报告③，在天神大坂一带，下奥陶统称为冬瓜山组，中奥陶统称那克十七江组，都

是一套灰岩、粉砂岩和页岩，富含头足类和三叶虫化石，厚度不大，属于稳定型的潮坪一浅

水陆棚环境下的沉积。从其沉积类型和生物面貌认为它们是华南一扬子板块的一部分。

                      (五)冈底斯一印度板块

    该板块上奥陶系有所发育。北部在拉萨一冈底斯地体上从东到西均有奥陶系分布，

南部在喜马拉雅山北坡也已见有奥陶系出露。

    拉萨一滇西区.奥陶纪时为一较稳定的沉积区，属冈瓦纳古大陆的大陆边缘。在拉

① 姚冬生 1986.木里一盐源地区的地质构造问题。川西区测，第1期(总第 10期):55一60

② 熊家墉.1989.云南地区概述.云南区域地质，总第7期:10一31

③ 新疆区域地质调查队.1984.西昆仑山康西瓦一喀喇昆仑山河尾滩地区1:100万区域地质调查报告



萨一冈底斯地体东部，奥陶系主要出露在申扎、波密和察隅等地。察隅地区的下奥陶统

桑曲组，下部为生物碎屑瘤状灰岩，中上部为薄层细砂岩、页岩互层，夹角砾灰岩。中

上奥陶统在申扎一带发育较好，主要为生物碎屑灰岩及泥质条带灰岩，夹笔石页岩。总

体表现为台地一浅海陆棚碳酸盐岩沉积。

    四川省区域地质调查队等 (1982)将昌都一察隅地区的奥陶系作为一个统一的沉积

区，并认为属地槽沉积，环境为浅水深凹陷带。从剖面描述来看，察隅县古琴剖面为一

套灰黑色含生物碎屑灰岩、结晶灰岩，含较丰富的腕足类化石，沉积类型与青尼洞剖面

有明显的不同，应属一种较稳定型的浅海相沉积。察隅一腾冲台型奥陶系沉积组合及生

物群面貌能与申扎等地相对比，为冈瓦纳古大陆北东缘的浅海盆地。

    在喜马拉雅山北坡，奥陶系为厚度不大的碳酸盐岩和少量砂岩、粉砂岩。在聂拉木

附近，奥陶系下统分为日嘎波组和甲村组，为灰岩夹砂岩和粉砂岩，中统甲曲组为紫红

色泥灰岩和生物碎屑灰岩，反映沉积环境略有变深。上统红山头组为钙质、砂质页岩。

奥陶系总厚不超过200m，显示了一种稳定环境下的浅水沉积，其沉积面貌和生物群特

征完全可以和南面印度印iti , Zanskar和克什米尔等地的奥陶系相对比，表明当时这里
还是印度一冈瓦纳板块的一部分。

四、志    留 纪

    奥陶纪末，在青藏高原及其相邻地区均发生了一系列强烈的构造事件，包括北侧一

些裂陷槽的关闭，如柴达木北缘的滩间山、东昆仑西段的祁漫塔格和塔里木北部的库鲁

克塔格等;特别是北祁连等小洋盆的闭合，导致全区的构造古地理面貌发生了重大的变

化。这主要表现在各个板块上都发生了明显的海退，仅在板块边缘和一些海槽内继续保

存有海相沉积。以下分别作简述。

                          (一)塔里木板块

    志留系在塔里木板块上有较广泛的分布，主要是一套滨岸一浅海至非海相的沉积。

在柯坪地区，志留系为灰绿一灰红色的细砂岩、粉砂岩和泥岩的互层，具有各种滨岸至

三角洲的沉积特征。其下和奥陶系为微角度不整合接触，反映了从奥陶纪末开始，塔里

木的这一地区逐渐隆起，海水退出。向上并出现以红色为主的非海相砂泥岩沉积，表明

海水已经完全从这一地区退出。在东侧的库鲁克塔格地区，志留系以浅海相沉积为主，

但到志留纪末期，也出现了非海相的产物。

    塔里木南部地区基本上没有志留纪沉积，泥盆纪的海侵超覆在不同的前古生代地层

之上，表明志留纪时这里一直是个隆起的地区。

    但是在塔里木北侧的南天山地区，见有一套巨厚的志留纪复理石沉积，且已发生了

浅变质，是塔里木板块的北部大陆边缘。

    南侧在康西瓦断裂以北的昆仑山地区，目前尚无可靠的志留系报导，向东一直到阿

尔金山地区，构成了塔里木南侧早古生代晚期的一个隆起区。



                        (二)祁连构造带

    奥陶纪时的祁连小洋盆到志留纪时已碰撞闭合，华北和柴达木重新拼合成一个统一

的陆壳板块，这时只是在南北祁连尚有巨厚的陆源碎屑复理石出现。从已有的研究成果

来看，北祁连下志留统有一套巨厚的复理石岩系，称为肮脏沟群，厚度可达3 000m，具

有各种典型复理石的构造特征。值得注意的是，①这套复理石是一些典型的海底扇的浊

流沉积，其中可以看到从内扇一中扇一外扇直到深水盆地平原等不同相带的产物 (图1-

3);②图内3个柱状图所示地层位置由下往上，韵律结构特征显示由盆地平原向中扇的

变化，反映了海底扇不断向前推进的演化过程。从所测量的水流方向主要为北东向和北

北西向来看，表明其物源主要来自南面刚升起的祁连山;③在这套复理石中还可以见到

许多砾岩，过去被看作为滨海相沉积，是海水变浅的产物，而我们认为这套砾岩是海底

扇中的水道沉积，其中的许多砾石都是再沉积的产物;④从区域资料来看，前述的祁连

洋盆主体在奥陶纪末已经闭合，志留纪时已不再见有洋壳的产物。因此，可以认为北祁

(cm)
100

(cm)100

        冰沟

  冰沟地区下志留统上段

(S,2)下部盆地平原沉积

    柱状结构图

                  图 1-3

          冰沟

  冰沟地区下志留统上段 (S， Z)

中部外扇沉积柱状结构图

          冰沟

  冰沟地区下志留统上段 (S,Z)

上部中扇沉积柱状结构图

北祁连冰沟地区志留系复理石韵律结构图



连的志留纪复理石是祁连和华北碰撞以后的前陆盆地内的海底扇浊流沉积 (图1-4)。北

祁连的上志留统是一套逐渐变浅的沉积，到上志留统的旱峡群已经完全是一种滨岸一浅

海陆棚的红色碎屑岩系了 (刘训等，1994)0
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                        图14 北祁连志留系复理石沉积模式示意图

    南祁连的志留系具有大体相似的面貌，也是一套海底扇的浊流沉积 (图1一5)，所测

水流方向表明其物源既有来自北侧的中祁连，也有来自南面的柴达木，表明志留纪时的

南祁连是一个夹持在中祁连和柴达木之间的深水海槽。

(三)柴达木地块

柴达木地区亦普遍缺失志留系。

                        (四)扬子一羌塘板块

    青藏高原的扬子一羌塘板块上志留系分布于两个地区:一是羌塘西部;另一个是在

喀喇昆仑山地区。前者主要在西部的日土兽形湖一带出露有一些浅水的石英砂岩、粉砂

岩和碳酸盐岩，产腕足、头足、三叶虫和海百合茎化石，厚数百米 (饶靖国等，1988),

反映了一种稳定的浅海陆棚一碳酸盐台地的沉积。在喀喇昆仑地区，据新疆区域地质调

查队①1:100万区域地质调查资料，志留系可分为下统温泉沟群和上统达坂沟群。温泉

沟群主要是浅变质的暗色细砂岩和粉砂岩互层，含黄铁矿晶体;下部并夹有炭质页岩、硅

质页岩，偶夹灰岩，总厚可达1 OOOm一3 OOOm，是一套较深水的沉积，有时还有少量火山岩

出现。达坂沟群下部为碎屑岩，上部为碳酸盐岩，局部出现砾岩和石膏等，反映海水到了晚

志留世时已明显变浅。从其沉积特征，特别是生物面貌来看，它们和扬子地区较为相似。

    ①\新疆区域地质调查队.1984.西昆仑山康西瓦一喀喇昆仑山河尾滩地区1:100万区域地质调查报告和西昆
仑山叶尔羌河上游地区1:100万区域地质调查报告
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图1-5 南祁连志留系复理石韵结构特征示意图

(五)冈底斯一印度板块

    在雅鲁藏布江以北的印度板块上，志留系发育较完整，化石丰富，研究程度也相对

较高。在申扎至班戈一带，下志留统分为德悟卡夏组和扎弄俄玛组。德悟卡夏组为灰色

页岩，富含笔石，并含黄铁矿晶体，厚约170m一360m，反映了一种水体相对较深的沉

积;扎弄俄玛组以碳酸盐岩为主，有灰岩、白云质灰岩夹砂质灰岩等，厚32m一76m ,

富含头足类和牙形石，反映此时水体已开始变浅、环境趋于稳定。上志留统为门德俄药

组，也主要是一套碳酸盐岩，有生物碎屑灰岩、结晶灰岩夹白云质灰岩和泥灰岩，厚

26m一170m，其中产丰富的牙形石，反映了环境进一步趋向于稳定。

    在雅鲁藏布江以南的喜马拉雅山北坡，志留系也发育较好。从聂拉木到定日一带，

下志留统包括:鹅那组、荣吉嘎组和科亚组，上志留统称极久组。总厚约80m。下志留



统下部以石英砂岩为主，向上为中薄层含笔石的页岩和粉砂岩;上志留统为中薄层泥灰

岩，富含牙形石。总体上可以看出，喜马拉雅山北坡的志留系是一套典型的稳定型沉

积，偶尔海水有所变深，但均以浅水沉积为特征。它们和雅鲁藏布江以北的志留系一

样，都是古印度一冈瓦纳板块的一部分。

    综上所述，在震旦纪到志留纪期间，现代青藏高原上的几个板块已经具有各自的特

征，具有不同的沉积类型和生物面貌，结合其间的构造关系，参考古地磁的资料，可以

认为，早古生代时这些板块尚处于不同的纬度上，大部分还在南半球，其间尚有规模不

等的洋盆将它们分隔开，其位置及相互关系和现代所见有很大的不同。

第三节  晚古生代一三叠纪时期

    这一时期是青藏高原构造发展经历重大变革的时期，突出表现在板块之间的相互碰

撞、拼合以及已有板块的开裂，老的洋盆的消失和新洋盆的形成，使这一时期的构造演

化显得格外丰富多彩。而这些活动的记录均保存在这一时期不同盆地的沉积物之中。

    表 1-3为青藏高原及其相邻地区上古生界对比简表。

一、泥  盆 纪

    泥盆纪是青藏高原发展历史上的一个重要的过渡时期。在现代青藏高原的不同块体

上，泥盆系的分布有很大不同，表明它们的发展及所处的构造背景均有很大不同。以下

仍按不同板块作简述。

(一)塔里木板块

    在塔里木板块及其周缘地区的泥盆系，除了南天山以外，主要都是一套稳定的板内盆地的

滨岸一浅海碎屑岩一碳酸盐岩沉积，而南天山为一套弧后盆地的活动型沉积，此处不再讨论。

    在塔里木板块内部，泥盆系的发育和分布都和志留系密切相关。在柯坪地区以及盆

地内部均可见到一套红色碎屑岩系，主要是曲流河一三角洲的沉积，在塔里木盆地内常

形成为良好的储油层。

    但是在塔里木南缘，早泥盆世继承了志留纪的隆起状态，昆仑山前以及铁克里克一

带都没有下泥盆统分布。中泥盆世开始，海水从西向东沿着昆仑山北坡人侵，在塔里木

南缘形成了一套滨岸一浅海相的碎屑岩一碳酸盐岩。泥盆系的海相最低层位可见由西向

东逐渐升高，在昆仑山西段的盖孜一布仑口一带，最底部为中泥盆统布拉克巴什群覆于

前寒武系之上，该群为一套滨岸一浅海的粗碎屑岩沉积，厚度可达数千米;向东至和什

拉甫一阿尔塔什一带，则见为上泥盆统奇自拉夫组超覆于震旦系之上，为一套滨岸带的

石英质碎屑岩，上部为厚层灰岩等碳酸盐岩。总体来看，这里的泥盆系都是一种稳定型

的滨岸一浅海陆棚相沉积，反映了塔里木南侧这时仍处于相对稳定的状态之中。



表 1一3 青藏高原及邻区上古生界对比简表

塔    里 木 祁 连 昆仑一柴达木 扬    子一羌 塘 印  度一冈  瓦 纳

铁克

里克

柯坪 阿尔金 中南

祁连

北祁连 南昆仑北昆仑柴达木

北缘

喀喇

昆仑

日土 双湖 昌都 聂拉木 定 日 拉萨 申扎

上覆地层 T KZ J T1 竹 T1 T1 鸦 T1 J T T1 T1 Tl Tl J

叠

系

上

统

杜瓦组 沙井子组 诺音

河组

肃南组

窖沟组

哈拉

山群

吉普日

阿组

热觉茶

卡组

卡香达组

妥坝组

列龙

沟组

空喀山

  口组

加温达

坂组

龙格组

吞龙共

  巴组

曲地组

甘尔

宝组

交嘎组

莽错组

曲布日

  嘎组

曲布组

白定浦组

康马组

洛巴

堆组

乌鲁

龙组

下拉组

日阿组

昂杰组

巴

音

河

组

大黄

沟组

山西组

姜路

岭群
下

统

达里约尔组

  棋盘组

克孜里奇

  曼组

卡伦达尔组

巴立克立

  克组

乌坦库勒组

石

炭

系

上

统

塔哈奇组

阿孜干组

卡拉乌依组

康克林组

扎尔加克组

比京他乌组

因格

布拉

克组

宗务

隆山

  群

太原

  组

靖远组

浩特洛

  哇组

捎斯兰

干垅组

四角羊

  沟组

缔敖

苏组

恰

提

尔

群

展金组

擦蒙组

冈

玛

错

群

查然

宁组

俄嘎

群组

基

龙

组

柯窝西嘎组

  比聋组

坡林浦组

  雇孜组

旁

多

群

拉

嘎

组

永珠工新组

  洛工组

  朋嘎组

下

统

和什拉甫组

克里塔格组

卡拉巴西

  塔格组

野云沟组

干草湖组

臭牛

沟组

前黑

山组

哈拉

郭勒

  群

大

干

沟

组

怀头他

拉组

城墙

沟组

帕

斯

群

日湾

茶卡

组

那容

浦组

纳兴组

亚里组

多那个里组

  木纠布

    曲组章东组
泥

盆

系

上
统

奇自拉夫组 克孜

勒塔

格组

沙流

水群

沙流

水群

契盖

苏群

耗牛

山组

上泥
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                          (二)祁连构造带

    由于祁连小洋盆在奥陶纪末已经闭合，华北和柴达木又重新拼合成一个统一的陆壳

板块，志留系在南、北祁连都是一种陆壳上的前陆盆地复理石沉积，其后并有明显隆

升，海水一度从这一地区退出。泥盆纪时期，只在北祁连地区接受了一些前陆盆地的磨

拉石沉积，中、南祁连和柴达木周缘均只有零星分布。

    北祁连的泥盆系可分为:下泥盆统一中泥盆统雪山群和上泥盆统沙流水群。它们由

紫红色角砾岩、砾岩、砂砾岩、砂岩和粉砂岩、泥岩等所组成，向上颜色变杂，粒度变

细，总体上显示为一个由粗变细的旋回。砂泥岩等具有大量浅水沉积的结构构造，如斜

层理、波痕等，结合碎屑组分，显示出明显的近源沉积的特征;整个泥盆系沉积表现出

一个由山麓洪积一辫状河一曲流河的发展过程，近顶部还具有河口三角洲的特点。泥盆

系上部还见有层数不等的中基性火山岩夹层。所以，从整体上来看，北祁连的泥盆系是

一套典型的前陆盆地磨拉石沉积，并具有明显的正向旋回。

    中、南祁连地区泥盆系仅有零星分布，也为陆相粗碎屑磨拉石沉积，表明该地区在

志留纪以后的隆起在继续。

                          (三)柴达木地块

    在柴达木盆地北缘，分布有一套上泥盆统的磨拉石，称为耗牛山组。主要是巨厚的
山麓洪积一辫状河的粗碎屑岩，常超覆在不同的老地层之上，表明早古生代后期柴达木

边缘有过一次较强的构造事件，导致了这些磨拉石的出现。

    在北昆仑地区，也有一套上泥盆统的粗碎屑岩，称契盖苏群。局部受后期热变质而

角岩化。该群上部为大套火山岩，据青海区域地质调查队资料，其下部为安山岩、玄武

岩，上部为流纹岩夹火山角砾岩、凝灰岩及少量粉砂岩和页岩，形成一个完整的火山喷

发旋回。但其岩石化学组分表明为钙碱系列的产物，故认为这些火山岩可能是由于南侧

的古特提斯洋向北俯冲而产生的岛弧火山岩。

                        (四)扬子一羌塘板块

    泥盆纪是扬子一羌塘板块发展历史上的一个重要的转折时期。统一的扬子一羌塘板

块开始发生一系列开裂活动，形成一些分裂出来的小地体，如巴颜喀拉、羌塘和喀喇昆

仑等。因此，在该板块上的泥盆系就以这些开裂活动的产物为特征，在上述一些地体边

缘均可见到这些活动的产物。

    巴颜喀拉地体上，在川西的义敦一巴塘一带，泥盆系发育良好，除底部有少量砂岩

外，主要是一大套灰岩、结晶灰岩、白云质灰岩、礁灰岩等，有时含隧石和炭质页岩。

厚约1 000m。下与志留系为整合接触，主要是一套碳酸盐台地一台地边缘的沉积，其面

貌和四川地区扬子板块内部的浅水盆地基本相似，反映了当时这里仍然和扬子板块主体

连在一起。

    而在羌塘地体周边及其内部都有泥盆系零星分布，而且反映了不同的构造面貌。在

青海南部的小唐古拉山，有一套中晚泥盆世的碎屑岩一火山岩夹碳酸盐岩，分别称为桑

    26



知阿考组和汹钦组。中泥盆统桑知阿考组为变质砾岩、砂砾岩夹安山岩和角砾熔岩，代

表了加里东运动后的磨拉石建造，厚约500m0汹钦组属晚泥盆世，为厚度不大的砂页

岩、灰岩，是一套浅水陆棚的沉积，反映了一种相对稳定的环境。再向南，在金沙江西

侧，上泥盆统为一套厚达千米的粘板岩夹中酸性火山岩，代表了一个可能是新出现的裂

陷槽，它们和该地区以金沙江结合带为代表的新洋盆的打开有着直接的关系。

    然而，在藏北的羌塘地区，有一套中泥盆世的碳酸盐岩，总厚大于800m。主要岩

性为粗晶灰岩、微晶灰岩、生物碎屑灰岩和角砾灰岩等，生物发育，属潮坪一碳酸盐台

地的沉积 (胡承祖等，1986)。值得注意的是，在羌塘的查桑一茶布一带，发育了一套

泥盆纪的火山岩，有人认为代表了中泥盆世发育的一个新的裂谷带 (王成善等，1987)0

    在喀喇昆仑地区，也有零星的泥盆系分布。中泥盆统称落石沟组，为滨岸一浅海相

的碳酸盐岩，其中夹少量的碎屑岩，属地台上潮上带一潮间带低能环境下的产物。上泥

盆统分布更为零星，不整合在中泥盆统之上，为灰紫色砂岩、砂砾岩，夹石英长石砂

岩，上部含煤线和植物化石茎干，反映为不稳定状态下的滨岸一河口三角洲的沉积①。

(五)冈底斯一印度板块

    在冈底斯一印度板块，泥盆纪是其继续稳定发展的时期，在雅鲁藏布江以北的冈底

斯地块上以及在喜马拉雅地区都发育有一套稳定型的碳酸盐台地的沉积物。

    冈底斯地体在申扎一色林错一带，早泥盆世开始一次新的海侵。申扎地区的下泥盆

统下部达尔东组为一套碳酸盐岩，厚约550m。中上部德日昂玛组为灰岩与页岩互层，

厚约200m一680m。中泥盆统朗玛组底部有30m一60m砂岩、钙质砂岩，其上为碳酸盐

岩沉积，总厚380m，向上出现页岩，表明水体不断加深。上泥盆统木纠布曲组为白云

岩、灰岩夹豆状灰岩、竹叶状灰岩，厚度可达到1 120m，反映了海水有所加深，并处于

不断快速下沉的状态之下，相当于一种活动陆棚环境下的沉积。向东，在波密一察隅一

带，下泥盆统春节桥组以滨岸带的紫红色粗碎屑岩为主，反映了冈底斯地体的东部地区

在志留纪后期有一次较强烈的隆起，造成了该区早泥盆世的磨拉石沉积。该区中泥盆

统一上泥盆统松宗群又是一套碳酸盐岩，为继续海侵的产物，表明该区仍然保持为一种

稳定的浅海一陆棚环境。

    喜马拉雅地区在志留纪末有一次海退，泥盆纪开始新的海侵，形成一套稳定的海进

层序，生物茂盛，地层学研究也比较详细。在聂拉木地区，下泥盆统凉泉群以深灰色粉

砂岩、砂质泥岩和页岩为主，夹少量泥质灰岩，厚40m一290m，具微细水平层理，含浮

游生物，表明为一种较深水的盆地相的沉积。向东到亚东一带，下泥盆统以碳酸盐岩为

主，属碳酸盐台地的沉积，说明向东海水有所加深。中泥盆统波曲群为一套较纯的石英

砂岩，厚约250m，为滨岸带的沉积。上泥盆统主要为灰色和杂色的页岩间夹灰岩、泥

灰岩和砂岩等，反映了一种盆地相的沉积。该地区整个泥盆系反映了两个海进一海退的

旋回，均为稳定环境下板块内部盆地的沉积。

    总体来看，本区泥盆系为一套稳定环境下的产物，和喜马拉雅山南面冈瓦纳板块上

① 新疆区域地质调查队.1984.西昆仑山康西瓦一喀喇昆仑河尾滩地区1:100万区域地质调查报告



泥盆系的面貌是一致的，从所含的古生物来看也具有同一板块的特征，将在下文进一步

讨论。

二、石  炭 纪

    石炭系在青藏高原的不同地区均有分布。从现有资料来看，青藏高原不同板块上的

石炭系具有各自不同的面貌，特征比较清楚，这也和石炭系研究程度相对较高有关。以

下仍按不同板块分别作简述。

(一)塔里木板块

    石炭纪在塔里木板块是一个新的海侵时期，在塔里木北部和南部都可以见到石炭系

呈海侵超覆在不同的老地层之上。

    在塔里木板块上，石炭系主要是一套浅海陆棚一碳酸盐台地的碎屑岩一碳酸盐岩沉

积，并由于局部的阻隔，形成了封闭一半封闭的海湾一渴湖盆地，堆积了一套富含膏盐

的沉积。在塔里木盆地边缘，这些沉积可见于柯坪一巴楚一带，钻井及地震资料均已证

实，在盆地内部也有这套沉积广泛分布，成为塔里木盆地内的重要含油层系。

    同时，在塔里木周缘还可以见到石炭纪时不同类型的大陆边缘。在南天山地区，由

于南天山西段在晚古生代的再度打开而形成一个再生的小洋盆 (肖序常等，1992)，在

塔里木北缘形成了一个被动大陆边缘，成为其特征。从前述巴楚地区的板内碳酸盐台

地一渴湖相沉积，向西到乌什地区，出现为一套碎屑岩一碳酸盐岩的海进层序。向上，

出现碎屑灰岩、角砾灰岩等，属台地边缘一斜坡上部的滑塌沉积。上石炭统为厚达

2 000m的碎屑浊流沉积，是一种大陆斜坡海底扇环境的反映。再往西北方向到托云地

区，可见到上石炭统喀拉治尔加组由巨厚的细碎屑岩所组成，具明显的粒序层和韵律结

构，可见到不同类型的鲍马序列，还有特征的构造如重荷模、铸型等，代表了一套典型

的大陆斜坡的海底扇复理石沉积。从塔里木内部的巴楚到托云剖面，总体上显示出塔里

木板块西北侧为一个向西倾斜变深的被动大陆边缘。

    在塔里木南侧，亦具有相似的面貌。在中巴公路附近的柯岗一乌依塔克一带，可以

看到一套逐渐变深的沉积物，上部出现为复理石，并夹有大量中基性一中酸性火山岩，

代表了一套弧后盆地的产物 (姜春发等，1992;刘训等，1994)。在铁克里克南侧，石

炭系他龙群和库尔良群总体上代表了一种大陆边缘斜坡上的产物，但是在这里没有见到

很多火山岩，也没有见到相当于弧后盆地的沉积，因此，我们把这里看成是一个被动大

陆边缘。

(二)祁连构造带

    中一北祁连地区石炭纪时继承了泥盆纪的构造格局，并开始了一次新的海侵。在北

祁连，石炭系可分为下石炭统臭牛沟组、上石炭统靖远组和太原组。臭牛沟组是一套滨
岸相的碎屑岩，夹薄层灰岩和煤线，含丰富的海相化石，代表了石炭纪新海侵的开始。

靖远组是石英砂岩、灰黑fa泥岩和泥灰岩的互层.产腕足、珊瑚和少量植物化石，属滨



岸一潮坪带的沉积。太原组也是一套碎屑含煤岩系，夹少量灰岩层，含丰富的植物和海

相生物化石，总体属以滨海沼泽为主的滨岸带沉积。但在东段的靖远附近，下石炭统出

现石膏等盐类沉积，说明该处早石炭世时具有一个封闭至半封闭的海湾一渴湖环境。

                          (三)柴达木地块

    该地块范围内，石炭系有较广泛的分布，而且在不同地区见有不同的沉积类型。主

要可见到的包括:柴达木北缘的一套板内稳定型沉积;北昆仑的岛弧海沉积和宗务隆山

地区的裂陷槽沉积等。

    在柴达木盆地周缘有一套稳定型的石炭纪沉积，尤以下石炭统发育最好。该地区下

石炭统称城墙沟组，是一套台型的滨岸一浅海陆棚相碎屑岩和碳酸盐岩，含有丰富的底

栖性动物化石，如腕足和珊瑚等化石;但该组厚度巨大，可达3 000m左右，表明这里是

一个沉陷强烈的活动陆棚。

    在柴达木南侧的北昆仑地区，石炭系发育比较完整，各统均有出露。下石炭统称大

干沟组，其下部为杂色砂砾岩和长石砂岩、粉砂岩等组成的韵律层。下部与上泥盆统为

平行不整合接触。这是一种快速堆积的山麓洪积扇一洪积平原的沉积。下石炭统中上部

的碎屑岩粒度开始变细，成熟度有所提高，向上变为以生物灰岩和生物碎屑灰岩为主，

属一种物源补给充足的滨岸一碎屑陆棚一生物滩礁的沉积。所以总体上，北昆仑地区的

下石炭统代表了一个完整的海进序列。上石炭统下部称缔敖苏组，由石英砂岩、灰黑色

碳质页岩、粘土质页岩、灰岩和生物灰岩所组成，总体来看属于一套海陆交互相的碎屑

含煤建造。上石炭统上部为四角羊沟组，其下部为石英砂岩、碳质页岩、生物灰岩、隧

石条带灰岩等，含有丰富的珊瑚、腕足和m科化石;其上部则出现大量火山岩，包括辉

石安山岩、玄武安山岩、火山质砂砾岩等。北昆仑地区石炭系的这一套沉积物以及在北

昆仑地区大量发育的石炭纪花岗岩，显示了该地区在石炭纪后期受到南侧古特提斯洋盆

向北俯冲的影响，已形成了一个特征的岩浆岛弧带，而就在这一岛弧带前缘的弧前海盆

中堆积了上述巨厚的石炭系。

    这套弧前海盆的沉积在南昆仑地区发育更为典型。据青海省地质矿产局 (1991)资

料，南昆仑地区的石炭系可分为下统哈拉郭勒群，上统捎斯兰干垅组和浩特洛哇组。总

体来说，它们都是一套盆地一盆地边缘相的碎屑岩与碳酸盐岩，夹有较多的火山岩。火

山岩包括玄武岩、安山岩和英安岩等，以钙碱系列为特征。南昆仑地区石炭系厚度巨

大，可达3 000m - 5 000m，反映了该地区强烈沉陷并有大量陆源及火山物质补给的状

态，也说明南昆仑在石炭纪时可能和北昆仑属于同一个沟一弧一盆系统的组成部分。

    这里还要提到的另一种类型的石炭系是柴达木北缘宗务隆山地区的宗务隆山群。据

青海省地质矿产局 (1991)资料，宗务隆山群是从南祁连的志留系中因发现了石炭纪的

化石而后划分出来的。其下部是一套砂泥质的复理石，属海底扇的浊流沉积，在宗务隆

山一带可见地层均已倒转;中部夹有数层玄武岩和安山岩，与变质砂泥岩成互层出现，火

山岩的岩石化学分析表明，这是一些过渡型拉斑玄武岩系列的产物(见表1-4和图1-6) ;

上部为砂泥岩及结晶灰岩的互层，已报导其中发现了石炭纪的蜓科化石。该地区宗务隆

群山总厚达4 000m。因而被认为是一种地壳拉张状态下形成的裂陷槽沉积(刘训等，
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1995)。

    表 1-4 柴达木北缘石炭系宗务隆山群玄武岩岩石化学分析数据

w(Na20)w(Mg0)w(A1203)w($i仇)w(P205)w(K20)功(CaO)w(Ti02)w(MnO)w(Fe2O3)w (FeO)W(线0)w(C02)

C-8 3.36 8.01 13.44 51.76 0.09 0.21 7.98 0.99 0.2 3.18 7.99 3 0.04

C-14 2.05 6.4 13.66 49.58 0.11 0.04 10.42 1.24 0.21 4.87 8.48 2.46 0.16

C-6 2.52 7.19 巧 .07 50.68 0.1 0.07 6.83 1.22 0.15 2.89 7.71 4.6 0.88

C-9 3.04 6.16 12.83 53.24 0.08 0.05 10.45 0.92 0.18 3.47 3.47 2.98 0.04
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43    45    47

2      3    4   5  6  7 8 9 10

49    51    53

          w (Si仪)/%

A·R=(A120 3+CaO+ALK)/(A12仇+CaO一ALK)

碱度率图解(引自J B Wright, 1969)

(引自DW场ndman,1985)

图1-6 柴达木北缘宗务隆群火山岩岩石化学分析成果

      (四)扬子一羌塘板块

    青藏高原上的羌塘一扬子板块到石炭纪时已经分裂成若干个不同的地体，由于西金

乌兰一金沙江带的打开，分隔了巴颜喀拉地体和羌塘地体，西面还有一个喀喇昆仑地

体，它们在石炭纪时的面貌既有所不同又有一定的相似之处。

    巴颜喀拉地体在四川西部的白玉一中甸一线断续有石炭系分布，主要是一套碳酸盐

岩，有结晶灰岩、鲡状灰岩、生物碎屑灰岩和白云质灰岩等，反映了一种陆棚上的碳酸

盐台地一生物滩的环境与较深水的盆地相交替出现的古地理状态。但在该地体北侧的花

石峡以东的石炭系，含有大量火山岩，厚度也增加到2 300m，反映了地体边缘的活动状

态。其南侧的羌塘地体上，石炭系有较为广泛的分布。在东段的小唐古拉山，石炭系称

杂多群，四川省区域地质调查队将其划分为3个组:那容浦组、俄嘎群组和查然宁组，
它们总体上构成了两个由碎屑岩一碳酸盐岩组成的旋回 (图1-7)。每个旋回底部的碎屑

岩主要是杂砂质的，粗细不一，其中常夹有中基性火山岩;纵向、横向变化强烈，局部

夹有石膏层。上部碎屑岩组中并夹有煤线。该群总厚可达到1 700m，反映了一种强烈拉

张沉陷的环境。

    在藏北的羌塘地区，石炭系出露良好但又和其东部地区有明显的不同。羌塘地区下

石炭统称日湾茶卡组，下部为灰黑色细砂岩、粉砂岩与灰岩互层，夹生物灰岩、页岩和

    30
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                    图1-7 羌塘东部小唐古拉山下石炭统地层及沉积柱状图

砾岩等;上部以灰岩为主，夹粉砂岩，厚度仅 170m，显然是一种稳定状态的陆棚一台

地相的沉积。上石炭统在改则附近称冈玛错群，为一套暗色浅变质的碎屑岩和火山岩。

特别是在其西部的拉竹笼等地发现了含砾板岩和以Stepanoviella和Eurydesma为代表的冷
水动物群，这些都是当时的冈瓦纳岩系的典型代表，它们在这一地区的被发现，表明了

它们和南方冈瓦纳古大陆之间的联系 (杨遵仪等，1984)0

    更往西，在喀喇昆仑地区也有相当的石炭系分布。据新疆区域地质调查队的资料，

在阿克塞钦湖附近，石炭系为一套变质砂岩、细砂岩、粉砂岩和绢云母板岩的互层，夹

有灰岩，向西见有火山岩夹层。另外在叶尔羌河上游，石炭系下统称帕斯群，由白云质

灰岩、块状灰岩和健石灰岩组成，厚约700m;上石炭统称恰提尔群，为一套细碎屑岩

与生物灰岩的互层，厚度不大，约320m - 570m。本区石炭系中均富含化石，包括腕足、

珊瑚及蜷科等化石。总体来看，这是一套沉陷陆棚上的碎屑岩一碳酸盐岩沉积，其沉积

面貌及生物特征均与华南地区具有一定的相似性。

    由上可见，青藏高原的这一部分，沉积上和生物上都有其特征，表现在块体内部具

有稳定型的板内盆地沉积，生物丰富，和华南地区具有较大的相似性;而在其边缘则可

见到不同类型的活动型沉积。

(五)冈底斯一印度板块

    总体来说，青藏高原这一部分的石炭系具有两个主要的特征:一是继续保持其板内

盆地稳定发展的特色;二是从晚石炭世开始，出现有冈瓦纳特征的冰水沉积和冷水动物

群，因而可以说，和前述地区均有所区别。

    在冈底斯地体上，石炭系从东到西都发育较好。在拉萨附近，石炭系称旁多群。它
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图1-8 青藏高原石炭纪古地理略图



主要由混积岩所组成，为含砾砂泥岩夹粉砂岩和砾岩透镜体，厚度大于1 000m。许多研

究者认为是一套冰水沉积物，Leeder et al. (1988)认为是较深水的海底重力流沉积。向

东至察隅、八宿，向北至申扎、改则，均有石炭系分布，以碳酸盐岩为主，也夹有前述

的冰水沉积及冷水动物群化石，局部并见有少量中基性火山岩，沉积厚度约700m

1 500m。因此它们总体上是一套活动陆棚的沉积，可能在冈瓦纳古大陆的这些边缘地区

已经开始了一定的开裂活动。

    在喜马拉雅山北坡，石炭系发育良好，厚度不大，生物化石种类繁多，因而生物地

层学的研究程度较高。概括起来说，它们也是一套滨岸一浅海一碎屑陆棚的碎屑岩和碳

酸盐岩沉积，其中含有典型的冰水沉积和冷水动物群，具有和冈瓦纳相似的面貌，这些

都已有较多的报导，此处从略。

    综上所述，在此以图1-8概略地表示石炭纪时的古地理架构和不同沉积类型的分布

状态。

三、二  叠 纪

    二叠纪是青藏高原古地理和古构造格局发生变化的一个重要的转折时期。一系列板

块之间的碰撞、拼合及板块上的开裂活动使已有的构造面貌发生了重大的变化，表现

在:①北方的哈萨克斯坦、西伯利亚、华北以及塔里木等板块在二叠纪后期拼合成统一

的欧亚大陆，使现今青藏高原北部成为该大陆南缘的一部分，海水从这里退出，自此以

后，这里以陆相沉积为主;②南面的冈底斯一印度板块在二叠纪后期沿雅鲁藏布江发生

了强烈的开裂活动，开始将冈底斯地体从古印度一冈瓦纳板块上分离出去，但此时雅鲁

藏布江缝合带尚未形成开阔的洋盆;③这两大陆块之间为古特提斯洋盆的活动地区。就

是这些活动控制了青藏高原古生代后期至中生代早期的古地理和古构造面貌。图1-9表

示了早二叠世时青藏高原的古地理概况。以下仍按各个板块予以简单介绍。

                          (一)塔里木板块

    如前所述，二叠纪时，由于塔里木板块和北侧的哈萨克斯坦板块的碰撞，古地理和

古构造面貌发生了巨大的变化，早、晚二叠世时就有很大的不同。

    早二叠世时，塔里木的北缘和西侧还存在着不同规模的洋盆，塔里木本身继承着石

炭纪时的状态，盆地内部和西南部继续保留有稳定的浅海陆棚环境，但是到早二叠世后

期即开始海退。如柯坪一巴楚地区，下二叠统下部还是一套浅海陆棚一碳酸盐台地相的

碎屑岩和碳酸盐岩，向上出现陆相的红色碎屑岩;而往西，则海相层位增多，表明海水

是由东往西退出的。在塔里木南缘也可见到同样的情况，在铁克里克西段的阿尔塔什等

地，下二叠统有较多的海相碳酸盐岩，而在其东段的和田一阿其克等剖面上，下二叠统

则以非海相的曲流河沉积为主，偶有海侵形成的灰岩夹层出现，表明这里海退更早。上

二叠统在塔里木板块上均已为红色的陆相碎屑岩系了。

    这里特别值得提到的是，早二叠世时，在塔里木的西部发生了大规模的基性火山喷

发，形成了广泛分布的玄武岩流，从柯坪以西一直到盆地内部均有出现。岩石化学分析
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表明是一种碱性为主的大陆玄武岩，是地壳开裂状态下的产物 (王廷印等，1991; Liu

Jun et al.，1994)。

    在塔里木以南，虽然有古特提斯洋盆的俯冲活动 (表现在西昆仑地区的一系列晚华

力西期的花岗质侵人岩)，但是没有明显的二叠纪沉积，说明这里可能是一个安第斯型

的活动大陆边缘，没有形成典型的弧后盆地 (刘训等，1994)0

                        、(二)祁连构造带

    在中、北祁连地区，二叠纪的面貌和华北地区总体是一致的。下二叠统为海陆交互

相的碎屑含煤岩系，向上变成以陆相为主，发育一套三角洲一曲流河的碎屑岩系。到晚

二叠世，随着气候的变化以及南北陆块碰撞以后造成的地形隆升，形成了上二叠统的红

色碎屑岩，以曲流河一辫状河的沉积为主要特征。

    南祁连地区，二叠纪时因受其东面昆仑一秦岭海槽的影响，形成了一套滨岸浅海沉

积，常可见直接覆盖在志留系之上，以滨岸一浅海陆棚相的砂页岩为主，夹有少量的灰

岩，含腕足和珊瑚等化石，厚度不大，反映了一种稳定构造环境下的沉积。进人上二叠

统则以曲流河的碎屑岩为主。可见，南祁连的二叠系总体属于一种稳定环境下的产物，

仅因受东面的海水入侵而于早二叠世时形成了一些海相沉积 (王永等，1995)0

                          (三)柴达木地块

    柴达木地块上二叠系不发育，表明可能是一个隆起地区。

    在柴达木南缘的昆仑地区，二叠系见于南昆仑地体的纳赤台附近。其下部碎屑岩组

为不同成分的砾岩、砂岩、板岩和千枚岩等，碎屑岩成熟度低，具复理石的韵律结构，

并夹有较多的火山岩，据青海省地质矿产局 (1991)资料，这些火山岩主要属拉斑玄武

岩系列的产物。上部以碳酸盐岩为主。所以总体来看，该区二叠系属岛弧海的沉积，显

然与其南侧古特提斯洋的向北俯冲有直接的关系。

                        (四)扬子一羌塘板块

    二叠纪时，该板块已明显的分成了几个不同的地体，以下仍将按巴颜喀拉、羌塘和

喀喇昆仑等不同地体分别论述。

    巴颜喀拉地体仅在其边缘地区有二叠系出露。东部，在四川的义敦一中甸地区，二

叠系为厚层灰岩夹硅质岩和千枚岩，接近金沙江带的地方有大量火山岩，主要为玄武岩

和熔结凝灰角砾岩，到上二叠统更以火山岩为主，也是一种大陆边缘的岛弧海环境。在

该地体北侧的布青山等地，二叠系也为巨厚的火山岩夹碎屑岩和碳酸盐岩。反映了巴颜

喀拉地体从扬子板块分裂出来以后，仍处于一种强烈活动的状态，这也和当时古特提斯

洋的俯冲有关。

    羌塘地体上二叠系分布较广泛，而且具有不同的类型。在青藏公路以东，板块边缘

出露的二叠系，下统称开心岭群，分为孕笛考组和扎格涌组，上统称乌丽群。朵笛考组

下段为紫红色粗细不等的碎屑岩夹不纯灰岩，局部夹有较多的火山岩，最大厚度可达

1 800m，上段以碳酸盐岩为主，含角砾灰岩、生物碎屑灰岩，夹隧石条带和隧石结核灰



岩。扎格涌组下部也是碎屑岩夹火山岩，不同地区或夹有石膏，或夹有煤线，上部以碳

酸盐岩为主。总体来看，这是一些地壳处于拉张状态下的沉积，其中反映了两个由较强

烈扩张至缓和的旋回过程。上二叠统乌丽群在青藏公路附近是一套砂页岩夹灰岩和煤

层，属海陆交互相的沉积，形成了本区主要的可采煤层，反映了当时环境已经渐趋稳

定。但向东，它们为大套火山岩所代替，主要是巨厚的玄武岩，和扬子地台西部晚二叠

世的峨眉山玄武岩大体相当。

    在青藏公路以西的羌塘地区，二叠系零星分布。据吴瑞忠等 (1985)资料，该地区

下二叠统主要是碳酸盐岩和火山岩的互层，上部有砂页岩，其面貌总体上和东部是一致

的，也反映了一种地壳拉张开裂的状态。

    值得一提的是在西部日土一拉竹笼地区的二叠系。据梁定益等 (1983)资料，该区

下二叠统下部是一套深水陆棚的砂泥质碎屑岩，具有一些复理石的特征;上部为碳酸盐

岩。其下部含有冷水动物群的蜷科和双壳类化石，向上则含有暖水型的生物组合，反映

了南北生物过渡的面貌。

    在西部的喀喇昆仑地区，二叠系有较广泛的分布 (图1-10)。据新疆区域地质调查

队资料①，该区下二叠统下部称加温达坂组，是一套外陆棚较深水的暗色细碎屑岩，夹
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裂陷状态下的产物。本区下二叠统下部含有暖水型的蜓科化石，和其南侧空喀山口断裂

以南明铁盖地区的下二叠统加温达坂组有明显的不同。上部以碳酸盐岩为主，称空喀山

口组，含丰富的暖水型M科化石。因此，总体来看，本区二叠系和羌塘一扬子地区比较

相似，而和其南侧空喀山口断裂以南的地区有所不同。

(五)冈底斯一印度板块

    二叠纪时，该板块上最主要的特征在于:随着雅鲁藏布江缝合带的打开，冈底斯地

体从古冈瓦纳板块上分裂出去，成为一个独立的块体，从而具有不同于喜马拉雅等地的

二叠系:该地区二叠纪时另一个特点是在藏南许多地方缺失上二叠统，因而有的学者提

出了 “藏南运动”一名 (郭铁鹰等，1990) 0

    在冈底斯地体上，二叠系主要还是一套浅水陆棚一台地相的碎屑岩和碳酸盐岩沉

积，反映了总体上还是处于一种板内盆地的稳定状态。例如在申扎地区，下二叠统分为

昂杰组、日阿组和下拉组。昂杰组为灰黑色粉砂岩夹生物碎屑灰岩、页岩，厚119m;

日阿组为紫红色、灰色薄一中厚层状生物碎屑灰岩，厚224m;下拉组为灰、深灰色灰

岩、生物灰岩，厚度大于299m。下二叠统各组都含有丰富的腕足、珊瑚等化石，其生

物面貌在靠上部已经比较接近于华南一扬子的类型了。在该地块的拉萨地区，二叠系的

面貌基本相似，仅在下二叠统中出现有一些炭质板岩和a石，表明可能出现有相对较闭

塞和较深水的环境，同时在拉萨地区下二叠统上部并出现有中基性的火山岩，可能和雅

鲁藏布江缝合带的开裂活动有一定的关系。

    上二叠统在申扎地区不发育，而在拉萨地区称列龙沟组，是一套厚层硅质岩夹砂页岩，

厚181m，其上与三叠系为连续沉积，显然也是和雅鲁藏布江缝合带的开裂活动有关的产物。

    在藏南的喜马拉雅地区，二叠系是典型的稳定型台地相的沉积，为大套的碳酸盐岩

和碎屑岩。在聂拉木地区称色龙群，在康马地区下部称康马组，上部称白定浦组，岩性

特征基本相似，厚度一般不大，在loom一300m左右。下二叠统中也见报导含有冷水型

的生物组合，表明了它们和南方冈瓦纳古大陆的关系。以前报导在喜马拉雅北坡均缺失

上二叠统，并有人认为是一个大的隆起间断时期。近年来虽然有一些关于上二叠统的报

导，但仍然是一个有争论的问题。

四、三  叠 纪

    如前所述，在二叠纪后期，尽管北方大陆已经拼合成一个统一的大陆，但青藏高原

仍属于特提斯洋活动的影响范围，因此除了华北一柴达木和塔里木已经成为统一的陆

块，其上为陆相的上二叠统一三叠系沉积外，青藏高原其他地区仍为特提斯的海水所覆

盖，并在不同地区具有不同的沉积类型。特别是在青藏高原的范围内，由于西金乌兰一

金沙江带和雅鲁藏布江缝合带在三叠纪时均已扩张成具有一定规模的洋盆，因而高原此

时的构造格局和古生代时已有很大的不同，以下将按不同的地区分别叙述之。

    表1-5为青藏高原及邻区中新生代地层对比简表，简单介绍不同地体上有关地层的

分布和对比。



表1一5 青藏高原及邻区中新生代地层对比简表

塔  里 木 祁 连 昆仑一柴达木 扬    子一羌 塘 喜  马  拉 雅一冈  底 斯
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昆仑
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沟
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噩

系
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岗
巴

群
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门布组

维
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组
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下
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当
群
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中间沟组
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麦
  康苏组

沙里塔什组
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叠
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西雅尔
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巴
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喀

拉

群
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曲龙共巴组
达沙隆组
扎木热组

涅

如
群
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隆
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麦
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组
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嘎
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群
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群
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群

闹仓坚
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上河尾

滩组

康南组 丛拉组
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洪水川群 隆务
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下河尾
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康鲁组
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阳康组

地层 几 P 几 P P C一P C P1 几 几 P 几 P P 几 P



                          (一)北方大陆区

    这里包括了古生代时的华北一柴达木和塔里木两个板块。它们在二叠纪晚期已经完

全拼合成一体，同时海水也已经从该陆块的主体部分退出，从此成为以陆相沉积为主的

地区，仅局部有短暂的海泛出现。

    在祁连地区，南北具有不同的面貌。在北、中祁连，三叠系为一套红色的粗碎屑

岩，反映了受古生代末期北方板块碰撞的影响而形成的一套前陆盆地的沉积。而南祁连

则继承了二叠纪时来自东侧秦岭海槽的海水，三叠纪仍然为浅海陆棚一台地型的碎屑一

碳酸盐沉积，特别是中三叠世时期，海水曾一度有所变深，出现有特殊的碳酸盐碎屑流

沉积;其后海水很快退出，形成了晚三叠世的海陆交互相一陆相的含煤沉积。

    只是在柴达木北缘，早三叠世时受东南侧秦岭一巴颜喀拉海槽的影响，形成了一个

深水海槽，其中堆积了以隆务河群为代表的一套复理石沉积。

    在柴达木盆地内，目前尚无可靠的三叠系报导，反映了当时柴达木还处于南北地体

碰撞后的隆升状态之中。仅到晚三叠世时，其边缘可见有巨厚的粗碎屑岩夹中酸性火山

岩，称八宝山群，为一套前陆盆地中的磨拉石，将在下面讨论。

    从三叠纪开始，塔里木地区，成为一个板内的大型内陆盆地。在塔里木北缘的南天

山山前，堆积了巨厚的山麓洪积一河流相的粗碎屑岩，代表了天山在二叠纪碰撞隆升后

产生的前陆盆地磨拉石沉积。向盆地内部，沉积物逐渐变细，为大面积的河湖相沉积所

代替。在塔里木盆地北侧的拗陷中，目前已经发现有一些与海水有关的疑源类化石，许

多学者因此而提出三叠纪时曾有海水人侵到塔里木盆地中来。

    在该大陆的南部边缘，由于三叠纪时特提斯洋盆的活动，出现了一些不同类型的大

陆边缘。在东昆仑地区，下、中三叠统有一套海相的火山一碎屑沉积。下统称洪水川

群，中统为闹仓坚沟组。其中的碎屑岩成熟度低，具复理石的韵律结构;火山岩成分的

纵向、横向变化都很大，反映了其构造状态及构造活动性的差别都很大;其中还夹有厚

度不等的碳酸盐岩。总体来看，可以认为这是一套岛弧海一弧间盆地的沉积，是由于南

侧的特提斯洋盆向北俯冲所引起的产物。在东昆仑地区，上三叠统八宝山群是一套典型

的陆相磨拉石，巨厚的粗碎屑岩并夹有中酸性火山岩，代表了一套前陆盆地的产物。它

们在柴达木盆地南缘的许多地方均可见及，反映了三叠纪晚期特提斯洋盆的一次闭合和

碰撞事件。

    但是在北方大陆西段，这一活动的产物变化较大。在塔里木盆地的南缘，目前只有

少量的三叠系发现，陆相为主，尚未报导有火山岩出现，但也有少量疑源类的化石，被

认为有海水的入侵。而更往南的铁克里克以南地区，直到康西瓦断裂所代表的特提斯洋

盆之间的西昆仑范围内，目前没有和东段相当的沉积物出现，反映在西段特提斯的俯冲

没有形成典型的沟一弧一盆结构，因而可能是一个安第斯型的活动大陆边缘。

    但是再往西，到塔什库尔干断裂以西，面貌又有所不同，简言之，该处有一系列三

叠纪的火山岩和陆相的粗碎屑岩，还可能有一些三叠纪的混杂堆积，说明这里的俯冲活

动比较明显，可能还形成了一些弧后盆地的产物。

    北方大陆南缘的这些差别是如何产生的?尚属争论的问题。



                        (二)扬子一羌塘板块

    随着特提斯洋活动的继续，现代青藏高原上的金沙江一西金乌兰接合带和雅鲁藏布

江缝合带到三叠纪时均已成为具有一定规模的洋盆，它们和原已存在的班公错一怒江缝

合带一起，分隔了巴颜喀拉、羌塘、喀喇昆仑、冈底斯和喜马拉雅等不同的地体。使这

些地体成为散布在特提斯洋盆中的一些相距不一定很远但又是孤立的地体。从而使其上

的三叠系沉积又具有各自的特征。

    1.巴颜喀拉地体

    该地体上的三叠系发育良好，早已为人们所了解。该地区三叠系厚度巨大，是一套

典型的复理石建造。在整个地体上分布广泛，从东面的松潘一甘孜地区一直到西面的木

孜塔格等地，均有这样一套特征的三叠系复理石。近年来，对其东部的三叠系已有了一

些研究，如饶荣标等 (1987), Yin Jixiang et al. (1988)，使人们对这一套巨厚的岩系有
了一些认识。

    现有资料表明，该地体上的三叠系主要是一种海底扇的浊流沉积，其中还划分出了

不同类型的鲍马序列层序，这里不再详述。值得提到的是:

    (1)关于本区的三叠系已为世界各国的学者所注意。有的外国学者曾提出这是一套

洋壳上的沉积 (Sengor, 1984)。饶荣标等 (1987)则认为本区三叠系巴颜喀拉群实际上
是古特提斯北侧岸进型活动大陆边缘的一部分。

    (2)据饶荣标等 (1987)等的研究，本区早、晚三叠世的沉积物源有所不同，概略

地说就是，早、中三叠世时的碎屑物源主要来自南面，而晚三叠世时的碎屑物源则主要

来自北侧。由此可以作出这样的解释:由于以昆仑南缘地壳结合带为代表的古特提斯洋

盆在早、中三叠世末闭合并而与北侧的北方大陆碰撞，巴颜喀拉地体成为北方大陆南缘

的一部分，从此开始接受来自北侧的碎屑物质。

    (3)现有资料表明，在该地体北侧的三叠系中，已经发现了许多不同类型的混杂堆

积，东面到阿尼玛卿一布青山以南，西面到木孜塔格以西的黄羊岭等地均有见及 (张志

德等，1987)。许多地方见到有石炭一二叠系的岩块掉在三叠纪的基质之中，包括在东

昆仑纳赤台等地所见，还有一些更老的岩块混杂在三叠纪的杂基之中。表明了三叠纪时

以昆仑南缘地壳结合带为代表的古特提斯洋盆有过明显向北的俯冲活动。

    (4)该地区三叠系的厚度巨大，已知最大厚度可达20km左右。但是，已有的航空

磁测资料表明，该地区磁性基底的埋深一般仅10km左右 (余钦范等，1993)。沉积厚度

远远超过了基底的深度，表明该厚度不代表三叠纪时该地区的地壳沉陷幅度，这一厚度

在很大程度上是由于海底扇的向前推进，沉积物横向加积所造成的。

    2.羌塘地体

    羌塘地体上三叠系分布广泛，各地具有明显的差别，表现出该地体三叠纪时的复杂

构造面貌，尤以晚三叠世更为典型。

    下、中三叠统在藏东的昌都等地发育较好，可分为:下三叠统普水桥组和色容寺

组，中三叠统瓦拉寺组和丛拉组。总体上是一套特征的杂砂岩、碳酸盐岩和火山岩的组

合，厚度巨大，已有许多学者提出了这里具有一种岛弧和弧间海相间的构造格局。在这



些地区的三叠系中还可见到混杂堆积。表明这里特提斯洋的俯冲大致具有向东的极性。

    而在羌塘中部的双湖地区，下三叠统分为康鲁组、硬水泉组和西双湖组，总体上是

由海陆交互相含煤沉积向浅海陆棚沉积发展的一套海进序列。到中三叠统康南组继续了

这一发展进程，水体有所变深。这里的下、中三叠统厚度都不大，基本没有火山活动，

反映了在羌塘的这些地区基本上是以稳定型的沉积为主的。由双湖向东至色哇地区，早

三叠世时的海水较深，并且具有某种程度的闭塞还原环境，从而出现了碳质页岩、油页

岩等的沉积。

    上三叠统在羌塘地体上的分异更为明显。在羌塘东部的小唐古拉一带，可见到上三

叠统，在北侧称为巴塘群，南侧称结扎群。据青海省地质矿产局 (1991)的资料，巴塘

群可分为5个组，总体上构成两个由碎屑岩至碳酸盐岩的旋回;各组中均含有大量火山

岩和火山碎屑岩;整个巴塘群厚度可达万米，岩性、岩相和厚度在横向上变化都极大。

其中的碎屑岩成熟度低，并具重荷模、粒序层等构造，被认为是一种高密度的碎屑流沉

积。其中的火山岩以铝过饱和的钙碱系列为主，属岛弧型的火山岩。因此，Leeder et

al. (1988)认为是一套成熟岛弧的产物。

    其南侧的结扎群与之为断层接触。结扎群总体上是一套滨岸一浅海陆棚的碎屑岩一

碳酸盐岩沉积，形成一个完整的海侵一海退的旋回;其沉积厚度可达5 000m，反映了虽

然沉积时水体不深，但是物源补给充足。Leeder et al. (1988)认为是弧后盆地的沉积，

从其中火山岩很少看来，我们认为更可能是羌塘地体北侧的一个沉陷被动大陆边缘。

    在羌塘中部的双湖一西雅尔岗一带，上三叠统也有良好的发育，吴瑞忠等 (1985)

将出露在东部的称为西雅尔岗组，以黑色碳酸盐岩为主，夹黄灰色砂质泥岩;西部在查

桑一茶布一带的称菊花山组，也是以碳酸盐岩为主夹少量细碎屑岩。两者岩性相似，实

际上时代也相近，都是一套板块内的稳定陆棚沉积。上三叠统上部的土门格拉组是一套

滨岸一海陆交互相的煤系沉积，属羌塘地体晚三叠世海退期的产物。

    由上述可以看出，晚三叠世时在羌塘的北缘具有从板内到大陆边缘的变化，而且可

以看出，这里以西金乌兰一金沙江地壳接合带为代表的特提斯洋的俯冲具有向南的极
性。

    3.喀喇昆仑地体

    通过近年来的区域地质调查发现，在新疆南部的喀喇昆仑地区三叠系有广泛的分布

(杨志荣等，1990;新疆维吾尔自治区地质矿产局，1993)。下、中三叠统称为河尾滩

群，为一套碳酸盐岩和碎屑岩夹少量硅质岩，时常可以见到白云质灰岩、砂质灰岩、角

砾灰岩及炭质粉砂岩和硅质页岩等，富含双壳类和头足类化石，反映了碳酸盐台地一盆

地相一直到深水陆棚的沉积。其沉积厚度可达2 000m左右，说明也具有强烈沉陷、充分

补给的特点。

    在该地区，上三叠统称克勒青河群。在大红柳滩附近，本群是一套浅变质的碎屑岩

系，由砂岩、粉砂岩和板岩组成韵律互层，可见明显的鲍马序列，属海底扇的浊流沉

积。其中有时还夹有硅质粉砂岩和大理岩等。产有双壳类、珊瑚等化石。在康西瓦断裂

附近变质程度加深。特别是，在康西瓦断裂附近还常可见到有许多混杂堆积的产物，在

晚三叠世的基质中混有大小不等的早、中三叠世甚至石炭一二叠纪的岩块 (Wang Don-
                                                                                41



gan et al. , 1994;李永安等，1995)，从而为特提斯洋在晚三叠世的俯冲活动提供了佐
证。

                      (三)冈底斯一印度板块

    由于雅鲁藏布江缝合带在二叠纪后期开始打开，到三叠纪时形成了一个规模不大的

洋盆，并推动冈底斯地体从印度一冈瓦纳古板块上分裂出来，成为一个独立的地块而快

速向北漂移。这样，在冈底斯和喜马拉雅这两个地体上形成了完全不同类型的三叠系。

    1.冈底斯地体

    在该地块上，三叠系分布于拉萨附近以及雅鲁藏布江缝合带的北侧，而且具有不同

的面貌。

    在拉萨以北的曲桑寺附近，出露的三叠系三统俱全。下三叠统一中三叠统称查曲浦

群，与下伏的上二叠统列龙沟组为整合接触。该群下部为泥晶灰岩夹硅质岩，主要是一

些较深水的沉积，其上有少量的粉砂岩和泥岩等碎屑岩。碎屑岩一般成熟度较低。其上

部是大套中基性一中酸性的火山岩，包括流纹岩、流纹质晶屑凝灰岩、流纹质熔结凝灰

岩和玄武岩等。上三叠统分布在拉萨一林周一带，称麦隆岗组，主要是由碎屑岩和灰岩
组成的韵律层。该地区三叠系总体上具有以下的特点:

    (1)分布范围狭窄，但沉积厚度巨大，上统麦隆岗组厚可达1 699m0
    (2)早、中三叠世以深水海槽的沉积为主，晚三叠世则为潮坪一台地相的较浅水的

沉积，反映了海槽被填满的过程。

    (3)陆源碎屑具有近距离搬运、快速堆积的特点，碎屑成熟度低，以杂基支撑为特
点。

    (4)火山活动强烈，岩性从中性、中基性到酸性都有，岩石化学分析结果表明主要

属碱性玄武岩系列的产物，反映了一种拉张的构造背景。综上可见，拉萨地区的三叠系

主要是一种强烈扩张环境下的裂陷海槽的沉积，该海槽的扩张，可能和雅鲁藏布江缝合

带的打开有一定的联系，但这里的扩张活动没有继续下去，而是到晚三叠世就已经减

弱。

    2.喜马拉雅地体

    在喜马拉雅山北坡，三叠系分布较为广泛，近年来也已有了较多的研究。本区的三

叠系属于北特提斯的一部分，它们的沉积类型、生物群面貌都和南面印度喜马拉雅Spiti
等地基本一致，表明三叠纪时这里仍然是印度一冈瓦纳板块的一部分。本区的三叠系具

有明显的分带性，由南往北可分为高喜马拉雅带、拉轨岗日带和雅鲁藏布江缝合带。

    (1)高喜马拉雅带。高喜巴拉雅带的三叠系可以聂拉木北面的土隆剖面为例。该剖

面三叠系发育完整，层序清楚，化石丰富。由下而上划分 (见图1-11)为:

    下统康沙热组:为紫红色白云质灰岩夹灰白色生物碎屑灰岩，其下与下二叠统之间

为一沉积间断面，厚103m。灰岩中陆源碎屑含量较多，反映了当时一种物源补给充分

的台地一台地边缘环境下的沉积。

    中统赖布西组:下部主要是灰黄、灰绿色砂质页岩与砂质灰岩、含砂灰岩的互层，

向上变为生物碎屑灰岩、0粒灰岩，反映为一种台地边缘一生物滩 (鲡滩)环境下的沉

    42



积。该组上部是含生物碎屑的泥晶灰岩与灰绿色粉砂岩、页岩的互层。该组总厚259m,

属一种低能的潮下带一泥坪的沉积。
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                图1-11 西藏聂拉木土隆三里纪沉积柱状图

1.中粗粒砂岩;2.细砂岩;3.粉砂岩;4.砂质页岩;5.页岩;6.灰岩;7.生物碎屑灰岩;

8 鲡状灰岩;9.白云质灰岩;10.直线型斜层理;11.波状斜层理;12.水平层理;13.虫

迹;14.钙质结核

    上统在土隆剖面分为4个组，总厚可达1 000m以上。下部包括扎木热组和达沙隆

组，主要是一套灰岩，包括泥晶灰岩、生物碎屑灰岩等与钙质细砂岩的互层，其中常含

丰富的陆源碎屑和钙质结核，具微细水平层理和爬升层理，层面上并可见大量遗迹化



石。总体来看是一种潮下带的沉积，水动力状态较微弱，但出现有短时间的生物滩等。

上统中部的曲龙共巴组以页岩为主，近下部夹有少量泥晶灰岩和鲡状灰岩，属潮下砂泥

坪一潮间带的沉积。上统上部的德日荣组是大套的石英砂岩和长石石英砂岩等，夹有少
量砂质页岩和碳质页岩。砂岩中具有大型斜层理，属于一种河流三角洲的沉积。

    综上所述，高喜马拉雅带的三叠系属一种稳定型的台地沉积，厚度不大，总体上反

映了一个海退的过程。可能是在晚三叠世雅鲁藏布江缝合带扩张的时侯，对本区有一个

相对的挤压，导致了短暂的隆起和抬升，其后，随着新特提斯的强烈扩张，这里也发生

了新的沉降。

    (2)拉轨岗日带。本带是高喜马拉雅带与雅鲁藏布江缝合带之间的过渡地带，在康

马和羊卓雍错地区三叠系均有大面积分布。在康马附近，下三叠统一中三叠统称吕村

群，是一套深灰色的变质砂岩、板岩和千枚岩，夹薄层灰岩，形成不规则的韵律互层，

含双壳类和菊石化石。上三叠统涅如群为大套斑点状 (含黄铁矿)板岩、千枚岩，夹变

质砂岩和薄层灰岩，中部并夹有硅质岩，属较深水还原环境下的沉积，是外陆棚一陆坡

上的产物。

    在羊卓雍错以南，有一套变质程度不同的三叠纪地层，王乃文等 (1983)、林宝玉

等 (1989)将其归于上三叠统嘎波群。其岩性为黑色板岩、千枚岩及片岩，并夹大理岩

等，化石以菊石为主，属半深海一深海的沉积。

    (3)雅鲁藏布江缝合带。在雅鲁藏布江蛇绿岩带的南侧，分布有大面积的三叠系。
西藏区域地质调查队将其下、中统称为 “穷果群”，上统称 “修康群”①。其总体特点可

归纳为:①本带三叠系是一套细碎屑岩，以页岩、板岩为主，夹砂岩和泥灰岩等，时有

硅质岩夹层出现，代表了一种陆坡一陆隆上的半深海一深海沉积;②它的许多层位中夹

有火山岩，以安山质火山岩和火山碎屑岩为主;③在此带的三叠系中见有许多外来岩

块，大小不等，时代不同，有许多是二叠系的灰岩块体，混杂在三叠系的细碎屑杂基

中，是一种斜坡上的滑塌堆积;④此带的三叠系也已普遍受到浅变质作用，有的甚至达

到了片岩的程度。由上可见，雅鲁藏布江缝合带的三叠系是一套陆坡一陆隆上的沉积

物，代表了三叠纪时已经打开了的盆地，但目前其中尚未发现有三叠纪的洋壳或洋壳上

的沉积物，说明当时该盆地虽然已经打开，但尚未成为一个开阔的大洋盆。同时也可以

看出，上述3个带反映了三叠纪时印度板块北缘的一个大西洋型被动大陆边缘的构造面

貌，从喜马拉雅带一拉轨岗日带一雅鲁藏布江缝合带整个反映了一个从陆棚一陆坡一深

水盆地的构造面貌。

    图1-12综合表示了晚三叠世时青藏高原的构造古地理格局及不同类型沉积物分布

的主要特征。

  ① 西藏区域地质调查队.1983.日喀则幅1:100万区域地质调查报告
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第四节  侏罗纪以后的中新生代时期

    三叠纪末，古特提斯洋盆的闭合，导致了北方欧亚大陆和扬子一羌塘板块的拼合，

在东段形成了西金乌兰一金沙江和昆仑南缘结合带，西段则是以康西瓦断裂为代表的结

合带;其两侧的板块拼合形成了一个新的大陆块体。从侏罗纪开始，在原来的青藏高原

范围内，海陆分布及沉积特征均发生了明显的变化。高原北部已形成为统一的大陆，侏

罗纪开始以陆相沉积为主;而高原南部则属新特提斯的影响范围，新特提斯的形成、发

展和演化控制了青藏高原的最终形成和发展。直到晚白垄世，特提斯洋盆闭合，印度板

块和欧亚板块碰撞，青藏高原隆起成为世界屋脊。由于侏罗纪以后的沉积保存相对较

好，有助于恢复它们所反映的构造面貌，因而对侏罗纪以后的古地理和古构造的讨论也

就相对要多一些。以下将对这一段时期的沉积面貌分别进行简单的描述。

一、侏  罗 纪

(一)北方大陆上的陆相盆地

    从侏罗纪开始，在已拼合的北方欧亚大陆上主要发育的是陆相沉积，尤其是早、中

侏罗世，以广泛分布的含煤沉积为特征。在这个大陆上，侏罗纪的含煤盆地，北自祁连

南北两侧，南至巴颜喀拉一可可西里一带，西到塔里木西南缘，均可见到早中侏罗世的

含煤盆地，而且往往成为当地的主要可采煤层。其含煤特征也非常相似，反映了该时期

整个地区是处于一种较为潮湿温暖的气候条件之下。从盆地的构造类型来看，我们曾将

本区的早侏罗世一中侏罗世盆地分为三类①。

    (1)前陆盆地。由于三叠纪末的碰撞和拼合，在地壳叠置、构造负荷的作用下，形

成了一系列侏罗纪的前陆盆地。它们主要分布在塔里木的南北两侧、天山和昆仑山的山

前地带，柴达木南侧的昆仑山前，可可西里等地。至于祁连山两侧的侏罗纪含煤盆地，

亦可能是这类前陆盆地，但其南北两侧煤盆地的相似性使人们又怀疑侏罗纪时是否可能

是一个统一的大盆地，只是后来祁连山的上隆将它们分隔开了。

    (2)拉分盆地。目前比较确定的拉分盆地是指沿着阿尔金断裂和塔里木西侧的塔拉

斯一费尔干纳断裂分布的一系列侏罗纪含煤盆地。它们的形成、盆地的展布、沉积物的

堆积都明显地受到了这些大型平移走滑断裂活动的控制。

    (3)板内大型盆地:主要是指塔里木、柴达木等板块内部的大型内陆盆地。其中除

了含煤沉积以外，常常还形成为大型的湖盆，堆积了相当数量的湖相沉积物，成为重要

的生油岩系。

    这里还要提到的是，侏罗纪时，在该大陆南缘受到来自南面和西面的海水人侵的影

① 刘训等.塔里木板块周缘的沉积一构造演化 (手稿)

46



响，形成了大面积的浅海陆棚一碳酸盐台地一生物滩礁环境下的碳酸盐岩和碎屑岩沉

积。这套海相沉积，西面在西昆仑南部和喀喇昆仑地区出露良好，该地区下侏罗统称为

巴工布兰莎群，中统称龙江群，总体是一套海相的碳酸盐岩和碎屑岩，富含海相的双壳

类、菊石和珊瑚等化石，其中有时夹有石膏，局部地区夹有火山岩，它的厚度较大，有

时可达3 000m以上。这显然已经是一些陆壳上的盆地沉积，但其巨大的厚度和火山岩的

出现，反映了这里是一个活动强烈、快速沉陷而又有充分补给的浅水盆地。向东，一直
扩展延伸整个羌塘南部地区，形成广泛分布的中侏罗世、晚侏罗世的雁石坪群和吉日群

的海相沉积。由于呈海湾状深人内陆而受到一定的阻隔，后期成为一个半封闭的

渴湖，形成了大量石膏等盐类沉积，其中的生物也发生了明显的异化 (阴家润，

1989)。

    在这个陆块上，从晚侏罗世开始又进人了一个新的盆地发展阶段。特别是在该陆块

南侧，常可见上侏罗统和下伏中侏罗统一下侏罗统的含煤沉积之间具有明显的角度不整

合接触关系，而和其上覆的下白奎统之间则常为连续沉积或仅有不明显的间断。在塔里

木北面，天山山前上侏罗统喀拉扎组是一套粗碎屑岩组成的磨拉石，被认为是冈底斯地

体和欧亚大陆碰撞的远程效应 (Hendrix et al . , 1992)。在昆仑山及其北侧的塔里木盆地

周缘，上侏罗统称库孜贡苏群，是一套巨厚的山麓洪积一辫状河沉积的红色粗碎屑岩。

其下与前述的下、中统煤系地层之间为不整合接触，并超覆在不同的老地层之上，亦属

早、中侏罗世冈底斯地体与欧亚大陆碰撞以后又一个新的前陆盆地内的沉积 (刘训等，

1994)。

                  (二)冈底斯地体及其周缘的盆地

    侏罗纪时，随着雅鲁藏布江缝合带打开形成为一个新的洋盆，并将冈底斯地体快速

向北推移，此时的冈底斯已成为新特提斯洋中的一个孤立的小陆块，同时强烈地受到其

两侧洋盆活动的影响。因此，该地体内及其周边的侏罗系有着一定的差别。

    近年来研究较多的是地体北侧沿班公错一怒江缝合带分布的一系列侏罗纪盆地。在

这些盆地中具有大量的深水沉积，包括复理石、放射虫硅质岩等，这些深水沉积常和该

地区的蛇绿岩、滑塌堆积等在一起出现，反映了沿该带有洋盆分布 (苟宗海等，1993)0

余光明等 (1990)认为沿班公错一怒江缝合带的这一系列盆地属具有走滑性质的拉分盆

地，并归纳了以下的5个特征:①各中心盆地内均为深水沉积物，沉积厚度巨大，而且

变化也大;②纵向和横向的岩相变化都很大;③含有大量的砾岩类沉积;④海相的扇三

角洲、浊积扇、滑塌堆积发育充分，反映盆地具有陡岸的特点;⑤侏罗纪地层内部不整

合发育。在班公错一怒江缝合带东段的藏北安多一丁青一带，下侏罗统称木嘎岗日群，

也是一套海底扇的复理石沉积。值得注意的是该带南侧的中侏罗统、上侏罗统柳湾组和

拉贡塘组，已经是一些浅海陆棚一滨岸一海陆交互相的碳酸盐岩一碎屑岩沉积。过去已

有报导，柳湾组中有铬尖晶石的碎屑，而拉贡塘组开始出现大套砾岩，反映了它们都是

在该带洋盆闭合、两侧的陆块碰撞以后所形成的陆壳盆地内的沉积，相当于碰撞以后前

陆盆地内的磨拉石。

    其南侧申扎一措勤地区，中上侏罗统称达雄组，是一套海相碎屑岩夹火山岩.厚度



可达3 000m。他们可能和北侧洋盆的活动有关，周详等 (1989)将它们归为藏北弧后盆

地的产物。

    在拉萨附近下侏罗统不发育，中统可见于曲桑温泉一带，称曲桑温泉组，为石英砂

岩、砂页岩等，属潮坪一台地边缘的沉积。在拉萨以北，有一套中侏罗统、上侏罗统的

灰岩、条带状灰岩和大理岩等，称多底沟组，余光明等 (1990)将其归之为正常盐度的

海湾沉积。这套灰岩厚度也可达700m，反映了具有一定幅度的沉陷，它们可能代表了

一个由南面特提斯洋盆向北俯冲而产生的弧后盆地的雏型 (刘训等，1992)0

              (三)喜马拉雅地体及其北侧的新特提斯洋盆

    在喜马拉雅山北坡，侏罗系分布广泛，由南向北可见明显的分带性 (王乃文等，

1983)，近年来对其也有了较多的研究。

    1.高喜马拉雅带

    定日以南的门市一聂聂雄拉附近侏罗系出露完整，层序清楚，化石丰富，因而一直

是被重视的地区。该地区下侏罗统普普嘎组是一套砂页岩和灰岩的互层，夹砂质灰岩

等，其中产丰富的菊石、双壳类和有孔虫化石，厚495m;中侏罗统聂聂雄拉组下部以

灰岩为主，夹砂岩、泥灰岩和煤层，上部出现石英砂岩和黄绿色砂页岩，厚度可达

1 500m以上，代表了一种物源补给充足的碎屑陆棚环境。上侏罗统下部称门卡墩组，以

黄绿色、灰绿色的石英砂岩、砂岩和页岩为主，富含以菊石为核心的结核，向上变为以

碳酸盐岩为主，是一种盆地一盆地边缘相的碳酸盐沉积，表明海水相对有所变深;_上部
称古错组，以碎屑岩为主，含丰富的菊石和双壳类化石，具各种浅水沉积的标志，属潮

坪一滨岸带的沉积。反映了晚侏罗世时盆地内的水体有所变浅，这可能和当时的海平面

下降有关 (图1-13)。总体来看，高喜马拉雅带的侏罗系是一套稳定陆棚一盆地环境下

的沉积，后期更见海水变浅。

    2.拉轨岗日带

    此带下侏罗统一中侏罗统称日当群，以细碎屑岩为主，包括页岩、粉砂岩和石英细

砂岩，夹灰岩和板岩，并含有大量中基性火山岩，厚度可达1 600m。上统称维美组，为

灰黑一灰绿色粉砂岩、页岩和泥岩，夹结晶灰岩和硅质岩，化石以菊石、箭石和放射虫

为主，反映了一种较深水环境的沉积。其中的碎屑岩分选性差，并可见粒序层，属大陆

斜坡一海底扇的沉积。

    3.雅鲁藏布江缝合带

    此带内至今未见有下侏罗统一中侏罗统的报导。在雅鲁藏布江蛇绿岩带的附近有一

套晚侏罗世一早白y世的沉积物，主要是一些细碎屑岩、火山碎屑岩和放射虫硅质岩，

其中常可见到不同的岩块，特别是蛇绿岩的岩块，因此王东安等 (1986)就提出了是一

套蛇绿混杂岩。结合其中的深水沉积物，有人认为是一种洋壳上的产物，尹集祥

(1988)则认为是海沟内斜坡的复理石沉积。

    由上可以看出，从喜马拉雅山北坡一直到雅鲁藏布江，整个是一个从陆棚一陆坡一

海沟的发展过程，反映了雅鲁藏布江缝合带南侧的一个被动大陆边缘的结构面貌。而且

也反映侏罗纪时洋盆不断扩张，海水不断加深的过程。



早侏罗世一中侏罗世青藏高原的古地理概况见图1-14

积

境

沉

环
地层}冒   N 罢袋XM  S  SK  K

粒度
曲线

微量元素比值

w (Sr) A w (Sr)w (Mn) /} a}Sr) /(Ti)   w(Ba)w (Bal
1日匕七三于二 85

5oo
助   I 公 0.002

0. a u

旦09
I 川 0.720.31

8.3

陆坡上部

下}:
夕

700 外陆棚

白

74 甲
I 4.8910.761-0.23.3.   0.86 0.3251810931-1.04

2.鼠

2.68

4.63

碎屑陆棚

外陆棚

口
必12

系

外陆棚

询

询

甲

袋
一寒
一1公
1一t一三组
11一11111︷111一一︷111一︷

一、
J

︸

﹄

内
今
~

-
r
、
﹄

1

，

︼

一

月

~、
~

统!1

9爵{’‘’· 必

海槽边缘

一
滨
滨

远
近

比
巨
匡
匕
匕
匕

刃
叼
询
口

81

侏
上
’昌卜4 矽

3.641 0.910.14 12.95

一1

65
罗 4L 竺几三

必
J，S,120.6910.55

3.281 0.71 131

4.32
自 ..目 ... ...

4.32

5.68 沿岸 砂坝
一砂坪

巡
一撒
一276

4.46

2.854170.6  0.460.91 0.900.7  0.44 潮坪一
潮汐 沟

 
 

吸
询

沙

夕

132.5

0.00030_02 .0.m 0.43口37.5

潮汐沟
一 砂坝

碘13181珊
丝
娜-057嘿

习

】统崖
’}卜晕

1运 81.81 _-

翻
回

目
回

2 目
!亘〕

3 4 5

10 1I 12

国
〔O-I13

圈
〔 e--到14

皿
匡〕

6 7

15

目
「困 16

国
仁二」
8曰 9
17

图1-13 喜马拉雅北坡聂拉木一古错地区上侏罗统一下白至统沉积柱状图

1.中粗粒砂岩;2.细砂岩;3.砂质页岩;4.页岩;5.黄绿一灰绿

色;6.紫红色;7.灰黑色;8，灰白色;9.波状交错层理;10.扰动层

理;11.波痕;12.钙质结核;13.铁质结核;14.遗迹化石;15.双壳
类化石;16.菊石;17.植物化石;

49



臀
*n F:鑫        d

几
.厂矍

类
凡 污. 、

知.奋又又
丫乏冬

攀

友

.、、、，.  、、岁 }
格尔木 }西

耀乏

火鉴〕

卿
一 35，

愧
刘黔
熬内陆开阔盆地

河湖相碎屑岩组合

内陆开阔盆地
湖相泥质一泥灰质岩组合

山间盆地碎屑含煤组合

撮
薰彝缝桑

拉分盆地
磨拉石型碎屑含煤组雀

浅海陆棚
碎屑岩 一碳 酸盐 岩组合

揉麟mEc合 .份二兰 二.二
弧后盆地
碳酸盐岩一火山岩组合

馨屠RO-aK-k山岩组合巨困M譬  f0地壳消减带
夔蓬碧美煲岔馨蟹馨巨园蓄馨爵地壳消，带
N夔盏oI&N Aff -k山岩组合}三日愿翼m赢幕

翼爆卿
棚
棚
删
皿

近海盆地碎屑含煤组

闭塞海湾
屑一镁质碳酸盐岩组

前陆盆地
磨拉石型碎屑含煤组 巨玉}滩k}}3Ft}r}“

花明-

口
国
圈
圆
圈
挪
瞬
撇

图1-14 青藏高原早一中侏罗世古地理图

二、白    奎 纪

    由于以班公错一怒江缝合带为代表的洋盆在早侏罗世一中侏罗世后期闭合，导致冈

底斯地体和欧亚大陆的拼合，到白Y纪时，现在的青藏高原已经形成了欧亚大陆和南亚

(印度)大陆对峙的构造格局，两大陆之间被以雅鲁藏布江缝合带为代表的新特提斯洋

盆所分隔。这时，在已拼合的欧亚大陆上，白奎系以不同类型的陆相沉积为主，仅南侧

受特提斯洋活动的影响，在冈底斯形成了一个弧后盆地。’此外，在塔里木西南缘和喀喇

昆仑地区晚白奎世时有特提斯海水人侵，形成了一些海湾型的海相沉积。而在雅鲁藏布

江缝合带的南侧，则为南亚 (印度)板块的北部被动大陆边缘。从晚侏罗世开始，新特

提斯洋盆明显的向北俯冲，进一步造成了白y纪时洋盆两侧不同类型的大陆边缘。以下

分别予以简单的讨论。

                          (一)大型内陆盆地

    白奎纪时，在已拼合的欧亚大陆上，发育有一系列的大型内陆盆地，本区所涉及的

主要是塔里木盆地、柴达木盆地和河西走廊盆地。

    塔里木盆地南部早白坐世时沉积有一套红色的粗碎屑岩，称为克孜勒苏群。该群主

要是巨厚的角砾岩、砾岩、粗砂岩和砂泥岩的互层，属山麓洪积一辫状河的沉积。从山



麓向盆地内部则可见到其岩性有所变细。盆地内的资料表明，下白YK统主要是曲流河一

滨湖相的沉积，岩性、厚度的变化相对小一些。

    上白变统在塔里木西南部，受来自特提斯海水的影响，接受了一套碳酸盐岩一膏盐

岩一碎屑岩的沉积，称为英吉莎群。由于这是我国境内不多的中生代海相沉积区之一，

同时又和塔里木的油气生成有密切的联系，因而近年来对其有较多的研究 (郝贻纯等，

1987;唐天福等，1989)。该群由下而上可分为4个组:库克拜组、乌依塔克组、依格
孜牙组和吐依洛克组。总体上，它们由灰岩、生物灰岩、生物碎屑灰岩、细砂岩、粉砂

岩、泥岩、含膏泥岩和厚层石膏所组成，灰岩中富含不同门类的生物化石，总厚度在

500m - 1 000m左右。其有关的各种沉积特征均表明它们是一套稳定型的潮坪一碳酸盐

台地一渴湖相的沉积。这些海水的入侵，显然和其西侧的特提斯有直接的联系，并和晚

白平世时世界性的海平面上升有关 (丁孝忠等，1993)。值得注意的是，过去认为塔里

木西南部的海侵开始于晚白奎世赛诺曼期 (Cenomanian)，近年来的研究表明，从早白要

世后期开始已经有海水到达塔里木盆地的西部，海侵可能是从阿普特期 (Aptian)或阿
尔比期 (Albian)就已经开始 (郭宪璞，1991)0

    白变纪时的柴达木盆地具有类似的面貌 (狄恒恕等，1991)。在盆地边缘，可见到

下白m统出露，称为犬牙沟组，是一套紫红一棕红色的粗碎屑岩，包括砾岩、含砾粗砂

岩等，形成和砂泥岩的互层，厚度变化大，从数十米到1 500m，主要属于山麓洪积一辫

状河的沉积。柴达木地区缺失上白I统，但盆地内从地震解释认为还是有上白要统存

在。

    另外一个较大的白奎纪盆地为祁连山以北的河西走廊盆地。现有资料来看，该盆地

内的白I纪沉积受两侧张性正断层的明显控制，其岩相带的分布和祁连山有密切联系。

盆地内的下白要统称为新民堡群，分为下部低窝铺组和上部中沟组，总体来说都是一套

河流相的砂砾岩、砂岩和湖泊相的细砂岩一粉砂岩、泥岩和泥灰岩的韵律互层，其下部

有时含煤线，_上部时常夹有石膏层。低窝铺组内湖相沉积发育较好，较多的油页岩具有

一定的生油能力，因而一直是该盆地石油勘探的目的层之一。中沟组以河流相为主，颜

色更变红，表明了气候开始变干旱，水分补给减少，原来的深水湖盆变浅并开始出现石

膏沉积。从其整体的沉积特征来看，和塔里木、柴达木有很大的相似之处，表明白奎纪

早期在这个拼合的欧亚陆块上还没有高大的山系能使这些地区之间的环境有很大差别。

    从这几个盆地来看，盆地边缘的粗碎屑岩的形成，和两侧山系的隆升直接有关，反

映了盆地的边缘具有前陆盆地的性质。而向盆地内部，则以河湖相为主，盆地规模大，

沉积类型相对比较稳定，属板内盆地的沉积。

    此外，在这个拼合后的欧亚陆块上，白噩纪时还分布有大量中小型的山间盆地，北

起祁连山，南至羌塘北部，均以红色陆相洪积一辫状河的沉积为主。如西宁一民和盆

地、风火山盆地等等，均具有相似的特征。

(二)拉 分 盆 地

    这里还要提到的是白I纪时，由于一些大型断裂的走滑运动，形成了一些特殊的走

滑一拉分盆地，比较典型的见于塔里木东西两侧。其西侧主要是沿塔拉斯一费尔干纳断



裂分布的一些盆地，如托云盆地、康苏盆地;东侧是沿阿尔金断裂分布的一些盆地，其

沉积类型主要是大套山麓洪积一辫状河一曲流河的碎屑岩，厚度可达I 000m以上，它们

的沉积分布受断层的走滑运动所控制，岩相及厚度的分布也与此有关。有人认为前述河

西走廊盆地也是一个沿祁连山前断裂走滑而形成的拉分盆地 (王同和，1987)0

    另外，沿西金乌兰一金沙江带和班公错一怒江缝合带有一些白要纪盆地，和这些构

造带的走滑一平移运动有关，应该也属于这类拉分盆地，但目前对它们的详细研究还很

不够。白iK纪时，由于新特提斯洋盆的俯冲活动，在现代的雅鲁藏布江缝合带两侧形成

了明显不同的两种大陆边缘，其上又可见到不同类型的沉积盆地。近10年来，国内外

的学者对它们进行了较为广泛的研究，但有的也还有不同的认识 (余光明等，1990;刘

ijtI等，1992; Liu Guanghua, 1992;徐强等，1993)0
    从现有的资料来看，雅鲁藏布江缝合带的北侧从侏罗纪开始就形成了一个西太平洋

型的主动大陆边缘，它包括了:雅鲁藏布江南侧的蛇绿岩带，日喀则的弧前盆地，冈底

斯岩浆弧和其北侧的弧后盆地。以下主要介绍有关盆地内的沉积特征。

(三)弧 后 盆 地

    在拉萨附近，白sl}系发育较好。下白Y统可分为下部林布宗组、中部楚木龙组和上

部塔克那组。总体是一套滨岸一浅海陆棚环境下的产物。下部林布宗组为一套砂泥岩互

层夹页岩和灰岩，碎屑岩分选差，成分复杂，波状层理、楔状层理均有所发育，是一套

滨岸沼泽一三角洲的沉积。中部楚木龙组是浅灰一深灰色的中粗粒碎屑岩，其中的砂岩

明显比下伏林布宗组变粗，层厚加大，碎屑岩的分选度和成熟度都有明显提高，其沉积

构造的特征及海相生物碎屑的大量出现，均反映了一种高能的近滨一滨岸带的沉积。上

部塔克那组的面貌总体上是继承了早期的海岸环境，其下部为中细粒长石岩屑砂岩、粉

砂岩和泥岩的组合，仍为高能滨岸带的产物;上部出现为泥页岩、瘤状灰岩和有孔虫灰

岩，富含有孔虫、双壳、腕足、菊石和海胆等化石，反映了海水有所加深，形成了这样

一套低能的远滨一陆棚的沉积。_L白奎统为设兴组，以紫红色泥岩、粉砂岩为主，沉积

构造发育较好，砂岩中有大型楔状层理，底部有冲刷面，粉砂岩中有微细水平层理、砂

纹层理和生物扰动层理，总体上属于一种砂坪一泥坪之间的混合坪的沉积。其上为古近

系林子宗组的火山岩不整合覆盖。

    向西，在纳木错至班戈一带，白TT系也发育较好。沉积特征与拉萨地区相比略有变

化。表现为:海相沉积增加，出现有较多的灰岩和海相碎屑岩，特别是上白坐统，出现

含大量有孔虫 Orbitolina的灰岩;另一个特点是火山物质含量增加，如班戈地区下白奎

统的卧荣沟组，含有大量不同成分的火山岩与火山碎屑岩;三是沉积厚度急剧增大，白

奎系厚度可达2 000m一3 000m。以上特征反映，在冈底斯岩浆弧的北侧，存在一个从侏

罗纪开始形成的弧后盆地，它们是由于南面特提斯洋的向北俯冲而造成的，并随着俯冲

在晚白Tf世的结束而结束。

(四)弧 前 盆 地

在日喀则附近，分布有一套以复理石为特征的碎屑岩系，即著名的日喀则群。其下



不整合在时代为晚侏罗世一早白T世的蛇绿岩之上。近年来的详细研究已经证明，该群

除底部有一套粗碎屑岩以外，主要是厚层的复理石，属于弧前盆地内的海底扇沉积

(Einsele et al. , 1993)。其中还包括了海底扇的不同部位 (Liu Guanghua, 1992;徐强等，
1993)。其物质来源主要是北侧的冈底斯岩浆弧，故沉积物中富含火山碎屑物质。

    日喀则群的时代属晚白4世，已为其中所含的有孔虫等生物所证实。这里还要提到

的是，现有的研究也已证明，日喀则群的上部已经出现有浅水沉积的标志，反映了到晚

白1世后期该弧前盆地已经变成了一个浅水盆地 (图1-15)(刘训等，1992;徐强等，

1993)。这一过程的出现，说明此时特提斯洋的洋盆已经关闭，在拼合而成的陆壳上形

成了上述日喀则群上部的浅水沉积。这时沿雅鲁藏布江缝合带分布的海相沉积就已经属

于后面所述的残余盆地的范畴了。

(a)昂仁组下部 (b)昂仁组上部
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    图1-15 日喀则地区上白9统昂仁组下部(a)与上部(b)沉积特征对比

1.细砂岩;2.粉砂岩;3.页岩;4.水平层理;5.波状斜层理;6.风暴型扰动层理

                        (五)裂陷陆缘盆地

    这里所说的实际是指雅鲁藏布江缝合带以南，北喜马拉雅到拉轨岗日地区广泛分布

的白要系。前面已经提到，白奎纪时这里属于印度板块北侧的被动大陆边缘的一部分，

其中又可分出两个不同的沉积相带。南部为北喜马拉雅的浅水陆棚相带，为一套稳定型

的陆棚一碳酸盐台地一深水盆地的沉积，可以聂拉木一定日之间的剖面为典型代表。在

中尼公路沿线的古错剖面上，白噩系底部是一套灰黑色页岩、钙质页岩、粉砂质页岩，

向上变为砂页岩互层，是一种海槽边缘一外陆棚的沉积;向上是大套黑色页岩、砂质页

岩，具微细水平层理，含大型铁质结核，表明早白要世时海水有明显的加深，这可能和

该时期的全球海平面上升有关。该剖面上白y统下部为灰岩，上部为碎屑岩，反映了海
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水又一次变浅，这显然是前述特提斯洋盆在晚白T世闭合所造成的。

    在它们和雅鲁藏布江缝合带的洋盆之间，是拉轨岗日带的深水陆棚一大陆斜坡带的

沉积。在江孜以北的剖面上，下白奎统甲不拉组以黑色页岩、砂质页岩和硅质页岩为

主，夹细砂岩和粉砂岩，含钙质结核;向上硅质页岩增多，并含大量黄铁矿，其中还可

见到水下滑动构造，表明是一种大陆斜坡环境下的沉积。上白i统宗卓组开始时可见继

续保持了这一沉积环境，向上砂岩开始增加，粒度也有所变粗，表明了同样一个海水变

浅的过程。这一大陆斜坡的环境，在羊卓雍错附近也可见到。

    由上述可见，白翌纪时，在雅鲁藏布江缝合带两侧可以见到两种不同类型的大陆边

缘，这正是特提斯洋向北俯冲的产物。已有资料表明，这一俯冲活动从侏罗纪时已经开

始，晚侏罗世至早白iK世是其俯冲最强烈的时期，到晚白奎世时，洋盆闭合，两侧陆块

碰撞，仅在雅鲁藏布江缝合带及北喜马拉雅有一些残留的海相古近纪一新近纪盆地。

                          (六)残 余 海 盆

    这里所指是特提斯洋盆闭合、两侧陆块拼贴成一个统一的陆块以后残留海水分布的

地区。主要见于前述喜马拉雅山北坡的海盆以及雅鲁藏布江河谷。

    此外则是在喀喇昆仑山地区，该处有广泛分布的浅海相沉积。其中的岩相类型、生

物群面貌和塔里木西缘的浅海沉积均具有一定的相似性。从喀喇昆仑西部的克孜勒接以

克山口向东一直到罗克宗山，甚至可能到了唐古拉山地区，均有一套厚度不大的碳酸盐
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岩和粉砂岩组合，有时并夹有石膏层，生物以大量双壳类为主，同时有珊瑚等。因此，

总体来说，它们和侵人塔里木西缘的海水可能形成了同一个海湾，也应属特提斯的一部

分。

    以上在图1-16中反映的表示早白坚世时青藏高原的古地理概貌。

三、古  近 纪

    古近纪是青藏高原地质历史上一个重要的过渡时期。这一时期，现代的青藏地区已

经形成了一个完整的大陆地块，仅局部残留少量海水，大部分地区已经成为陆相沉积区

或剥蚀区，但此时的青藏尚未形成像现代的雄伟高原。以下将分别就海相沉积区和陆相

沉积区来讨论它们的沉积特征和构造状态 (见图1-17) o
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图1-17 青藏高原古近纪古地理图

                          (一)海相沉积区

    如前所述，由于以雅鲁藏布江缝合带为代表的特提斯洋在晚白坐世闭合，到古近

纪一新近纪时海水已经从拼合后的欧亚陆块大部分地区退出，仅在两个地方还残留有少

量海相沉积，其一是雅鲁藏布江的河谷地带，在错江顶等地见有少量古新世一始新世的

海相砂泥岩及灰岩，含有孔虫化石 (刘成杰等，1988)。余光明等 (1990)认为是扇三

角洲的沉积。该地区海相沉积的最高层位是下始新统;另一个地方是喜马拉雅山北坡的
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岗巴一定日地区，该区古近系可分为古新统宗浦组和始新统遮浦惹组。宗浦组下部是厚

层灰岩，上部是灰岩夹页岩，与下伏白y系为连续沉积，其中含大量有孔虫和介形类、

腹足类等化石，厚度不足400m。遮浦惹组下部为灰绿色页岩夹少量泥岩，上部为厚层

灰岩，厚可达1 200m，根据其中的有孔虫化石其时代向上可延续到始新世晚期。沉积特

征表明都是浅海陆棚一碳酸盐台地的沉积，属陆壳上的浅海盆地，是雅鲁藏布江缝合带

闭合以后的产物。而两地最后的海退时间还不完全一致。

    这里还要提到的是在古近纪时，塔里木盆地的西南部继续了晚白y世时的海相沉

积。塔里木西南的古近系称为喀什群，可分为阿尔塔什组、齐姆根组、卡拉塔尔组、乌

拉根组和巴什布拉克组，主要是一大套碳酸盐岩、碎屑岩和膏盐岩的沉积组合，总体上

组成了一个由潮坪二生物滩一滨岸的沉积过程，最后海水从该地区退出，形成巨厚的洪

泛平原一三角洲的沉积。这次海侵规模比白奎纪时更大，向北一直到了塔里木盆地的北

缘，在塔里木盆地北部的库车等地均发育有古近纪的海相沉积，甚至形成了重要的膏盐

沉积。塔里木的海退主要是在渐新世末期，大部分地区出现滨岸一三角洲的沉积，局部

有残留的海水直到中新世时才完全退出。

    另外，在喀喇昆仑地区，据 1:100万区域地质调查资料，在新藏公路以西的阿克塔

格一带，有一套海相的古近系，其下部为砖红色砾岩、紫红色钙质砂岩，向上有结核状

灰岩、页岩和砂岩，具交错层和波痕等构造，含群体珊瑚化石，时代大体上相当于早始

新世一中始新世 (新疆自治区地质矿产局，1993)。它们显然也是该地区白奎纪海侵后

的残余盆地，而且和前述塔里木西南的海湾可能是相连的同一海域，只是后来昆仑山的

上隆将它们分隔开了。

(二)陆相沉积区

    本区古近纪的陆相沉积分布广泛，除了塔里木和柴达木两个大型盆地以外，有更多

的中小型盆地遍布于整个高原地区，它们的沉积特征及生物面貌为研究高原的隆升和演

化提供了很多重要的依据。

    柴达木盆地在古近纪时广泛发育了一套河湖相沉积。古新统一始新统称为路乐河

组，是一套红色一紫红色的砾岩、砂岩、粉砂岩和泥岩，底部一厚层砾岩不整合在白4

系之上，以山麓洪积一辫状河的沉积为主;向上的砂泥岩主要是曲流河的产物，向盆地

内有所变细，总体来看属于一种前陆盆地的沉积，可能是印度板块碰撞以后所产生的挤

压作用造成的。路乐河组厚度可达830m。向上为渐新统的干柴沟组，其分布较下部的

路乐河组更为广泛，而且向盆地内变得更细，出现有湖泊相的泥岩、钙质泥岩、泥灰岩

等，有时并见有油页岩，成为重要的生油岩系;仅在盆地边缘较粗，以砂砾岩为主。干

柴沟组厚180m一1 300m。它们反映了一个大型内陆盆地的沉积特征。

    西宁一民和盆地古近系发育良好，也有一定的研究。其古近系可分为:古新统祁家

川组，始新统洪沟组和渐新统马哈拉沟组。其下不整合在白坐系之上。也以河湖相沉积

为主，其中含有较多的泥岩、膏泥岩和石膏层，反映了这里干旱气候下的湖相沉积特征

更为明显。至于它们当时和柴达木盆地是不是同一个盆地，尚有不同看法，但从沉积面

貌和膏盐沉积的特征来看，我们认为有这种可能，正因为有柴达木这个盆地作为它的母



体，西宁一民和盆地才可能在这个不大的盆地内形成如此之多的膏盐沉积。

    在青藏高原南部，除了前述的海相沉积发育以外，在雅鲁藏布江缝合带沿线及其以

北地区还发育了许多小型的山间盆地，其中形成了河湖相的古近系，而在南部还出现有

含煤沉积。

    藏北羌塘地区的伦坡拉盆地，古近系发育较好，称牛堡组，是一套山麓一河湖相的

沉积。其下段为紫红色砂砾岩、砾岩、局部夹泥岩;中段为灰绿、深灰色泥岩和页岩互

层夹砂岩、晶屑凝灰岩和油页岩;上段为杂色泥岩夹薄层泥灰岩，粉砂岩等。该组总厚

度为450m一3 000m。该盆地沿已闭合的班公错一怒江缝合带分布，过去认为是一个断

陷盆地，现今的调查表明，它更可能是一个沿着古老的断裂分布的走滑拉分盆地。

    在羌塘北部，青藏公路沿线，直到可可西里，分布有一套胶结疏松的红色岩系，称

为风火山群，也是巨厚的山麓洪积一辫状河的碎屑岩系，过去划为古近系，但目前许多

人已将其归为白Y系。

    向南，在冈底斯山链的南侧，在古近纪时随着雅鲁藏布江缝合带两侧板块的碰撞，

海水退出以后形成了一系列陆相的含煤盆地。在昂仁一日喀则一带，形成了以秋乌组为

代表的含煤沉积。在日喀则以西的恰布林剖面上，秋乌组底部为一套砾岩，厚数十米，

砾石大小不一，成分主要是安山岩、辉绿岩和硅质灰岩等，为盆地形成初期的山麓沉

积;向上划分出了下含煤段、上含煤段和上部砂页岩段，是一套山间盆地河流一沼泽相

含煤沉积，富含植物和淡水双壳类化石，其中的植物化石反映了温暖湿热的气候环境。

钱定宇 (1985)认为秋乌组时代主要为始新世，但也可能含有部分古新世的成分。向上

为始新世一渐新世的大竹卡组所不整合覆盖。大竹卡组以粗碎屑岩为主，夹有少量粉砂

岩和泥岩，并可见夹有凝灰岩，反映这时青藏地区开始上隆，这些地区形成了以河流冲

积一山麓洪积为主的沉积。

    再向西，到阿里地区的噶尔附近，相应地层称为门士组，基本是一套类似的含煤岩

系，钱定宇 (1985)也将其归为同一构造带的产物。

    值得提出的是，冈底斯一拉萨地块上在古近纪时出现有大量中基性一中酸性的火山

活动，其中包括在拉萨附近可见到的林子宗火山岩。这是一套以酸性为主的火山熔岩和

凝灰岩，不整合覆于其下的白坐系红色砂泥岩之上，它主要由紫红色安山斑岩、流纹岩

及火山集块岩组成，夹薄层粉砂岩。

    目前已知，在高原内部还见有零星分布的古近纪火山岩，主要出现在一些断陷盆地

中，显然和当时的断裂活动有直接的关系。
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    生物古地理是研究板块、地体等构造演化的基础，也是检习As构造单元划分是否合理

的主要标准之一，它与古气候学和古地磁学一起构成现代古地理学的3大支柱。换句话

说，生物古地理研究程度的高低直接关系到构造单元的划分。目前对生物古地理的划

分，各家名称术语、划分原则自成体系，众说纷纭。其主要分歧在于究竟哪一种因素对

生物古地理分区起主导作用。我们认为除寒武纪以外，地球上纬度控制气候带的分布是

生物古地理分区主导控制因素之一。现代生物群的气候类型表现为以赤道为中心具有双

极性，与气候带轮廓近一致。反过来，也可以地质时期生物古地理分布的对称性推断有

关地区的古纬度①。其次是山脉和大洋对陆生、海生生物辐射通道阻隔可形成一定的生

物地理区系。

    截止到1995年底，我们所收集到的青藏高原及邻区古生物资料，各时代、各门类

和各地段研究程度都存在着相当大的差异，极不均衡。而且研究程度普遍偏低。所以在

讨论分异度时，一般只简单地做属种统计，进行门类比较。在生物古地理区划上，采用

国内外较普遍采用的生物地理单元，即大区 (Realm)、区 (Region)、省 (Province)、亚

省 (Subprovince)。
    下面按地质时代，结合生物古地理分区，分别予以叙述。

第一节  早古生代青藏高原

        及邻区生物古地理

一、寒  武 纪

    寒武纪各大板块、地体群，除少数例外，均位于赤道两侧附近的低纬度范围内。这

是多数研究生物古地理学者所取得的共识 (Ziegler et al.，1979; Palmer, 1981;杨家禄，
1990)。由于世界各地寒武系古地磁资料少，精度较低，对于一些板块、地体群相对位

置的配置以及板块划分等仍存在着意见分歧。但这并不妨碍对生物古地理大区 (Realm)

一级单元的划分。寒武纪世界性生物古地理分区主导控制因素是深海、洋盆的阻隔，而

纬度决定的全球性气候带因板块和地体群位置均处于低纬度范围内，因此退居次要地

位。根据杨家禄 (1987; 1990)对三叶虫的研究，我们认为寒武纪可划分为3个生物大

区:北美一西伯利亚生物大区，中轴生物大区，冈瓦纳生物大区 (姚培毅，1999)0

    我国大致以额尔齐斯河、克拉美丽、贺根山为界，以南属中轴生物大区，亚澳生物

区;以北是北美一西伯利亚生物大区，西伯利亚生物区。本研究区内均属亚澳生物区，

进一步可划分为塔里木生物省，北山一雅干生物亚省;华北生物省，祁连生物亚省，柴

达木生物亚省;扬子生物省和南方生物省。

    ① 王乃文.1982.中国古生物地理与板块构造.见:李春显等.“板块构造”(讲稿).中国地质

科学院)



    通过对本研究区的讨论，我们可以归纳以下两个特点。

    (1)早寒武世塔里木板块的东北缘马宗山地体以及雅干地区存在一套深水陆坡沉积

物及相应的三叶虫动物群。三叶虫动物群面貌具西伯利亚生物区与亚澳生物区两者混生

的特点。这表明早寒武世塔里木板块东北缘与西伯利亚生物区一度有过沟通。中寒武

世、晚寒武世环境未发生大的改变，仍为深水陆坡环境，而生物均是亚澳生物区的三叶

虫分子。整个寒武纪沉积环境稳定，没有火山活动以及三叶虫，面貌相近于华南生物省

而不同于华北生物省。需要说明的是，在中寒武世、晚寒武世有少数华北生物省三叶虫

分子混人塔里木生物省北山一雅干生物亚省中。很可能当时塔里木板块东北缘与华北板

块西北缘位置上一度比较接近。

    (2)在本研究区内的华北板块西北缘，从沉积特点上可分为稳定性环境 (台地)和

非稳定性环境 (大陆边缘裂陷槽)。与此相应，华北生物省又可分为柴达木生物亚省

(稳定性环境)和祁连生物亚省 (非稳定性环境)。柴达木生物亚省，早寒武世为潮间

带，至中寒武世、晚寒武世转变为碳酸盐台地相环境。三叶虫均为底栖类型，与华北生

物省本部几乎一致。祁连生物亚省缺乏可靠的早寒武世沉积。中寒武世、晚寒武世三叶

虫动物群总体上以华北型为主，江南型次之。但在东西向上分布有差异，如东段香山地

区以华北型为主，江南型为辅;中段天祝黑茨沟、肃南西南部是华北型与江南型分子，

在种属和数量上差不多;西段格尔木是以江南型分子为多。总体特点上，祁连生物亚省

的三叶虫动物群属过渡类型。

    青藏高原东部的化石记录始自晚寒武世，目前仅见于云南西部保山、龙陵一带 (罗

惠麟，1983)。此区三叶虫分异度和丰度较高，共计27属，63种，这里既有大量底栖

形，又有漂游形球接子和其他游泳类形。它们组合在一起代表着一种台缘环境。它们的

总貌和生活环境与扬子地区同期三叶虫相近，同属亚澳生物区，南方生物省。

二、奥    陶 纪

    寒武纪以后，各大板块和地体群位置均位于低纬度范围内的局面已发生较大改变，

形成多数位于低纬度，但中高纬度也有分布的格局。这种分布格局使得大洋阻隔控制生

物大区划分的主导因素退居次要地位，而以纬度控制全球性气候带起主导作用 (李自

明，1988;姚培毅等，1992)。关于奥陶纪生物古地理分区，我们在李自明 (1988)划

分方案的基础上做了一些修改，即将世界划分为北美一西伯利亚生物大区、中轴生物大

区、亚澳生物区和冈瓦纳生物大区。我国大致以克拉美丽一贺根山一线为界，以北属北

美一西伯利亚生物大区、西伯利亚生物区，以南是中轴生物大区，亚澳生物区。

    在本研究区内，可进一步划分为华北生物省、柴达木生物亚省和祁连生物亚省、塔

里木生物省、北山一雅干生物亚省、扬子生物省、藏南生物省 (图2-1)a

    现将奥陶纪生物古地理特征小结如下。

    (1)早奥陶世华北生物省柴达木生物亚省的三叶虫已不像寒武纪是一个单一的华北

类型动物群，而是一个混有不少扬子区漂游类型的三叶虫动物群。头足类动物群则显示

出浓厚的华北生物省色彩。此时，祁连生物亚省也表现出与柴达木生物亚省类似的生物

    64
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图2-1 青藏高原及邻区中奥陶世、晚奥陶世生物古地理分区

特征。中奥陶世、晚奥陶世柴达木生物亚省头足类也出现了华北生物省与扬子生物区的

分子发生混生现象。祁连生物亚省中，三叶虫和头足类以扬子区分子所占比重偏大，而

珊瑚是以北美一西伯利亚生物大区的分子居多，扬子区的分子次之。

    (2)塔里木生物省北山一雅干生物亚省早奥陶世生物面貌与我国东南区生物很相

似。中晚奥陶世，无论是头足类还是珊瑚动物群都表现出与新疆库鲁克塔格、扬子地区

以及华南区浙赣地区的头足类和珊瑚动物群关系非常密切，而与华北生物省的生物状况

有着很大的不同。

    从上述生物亚省的总结中，我们可以得出以下结论:华北生物省中的柴达木生物亚

省和祁连生物亚省自早奥陶世晚期以后，混生现象越来越显著，生物分区界线趋于模

糊。表明柴达木和祁连生物亚省与我国扬子区在古地理位置上相距较近，已达到足以使

两地生物发生交流的程度。相反，塔里木生物省北山一雅干生物亚省自始至终保持着我

国南方生物群的本色，几乎没有混生现象。这说明在奥陶纪时，北山一雅干生物亚省与

华北生物省相距较远，两地生物难以进行交流。

    (3)在青藏高原本部江孜地体，早奥陶世头足类、腕足类动物群在总貌上与华北最

为密切，同时又具自身特点。因此，可视江孜地体为一独立的生物分区— 藏南生物

省。中奥陶世江孜地体和拉萨地体头足类有所差异，但不明显。后者除具有直壳头足类

外，还有旋壳和弯壳头足类。这些差异还不足以构成生物古地理划分的条件。晚奥陶
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世，雅鲁藏布江两侧差异明显，藏南只具头足类 1个种，藏北申扎具扬子生物省Hir-

nantia一Dalmanitina动物群。

三、志    留 纪

    志留纪仍是全球古大陆及其周边地体群位置处于较大变动的时期。最重要的变化是

西伯利亚一蒙古及欧洲向北不断移动，进人高纬度地区 (王鸿祯等，1989)。这样就造

成分布在不同纬度上的生物出现差异。最显著的是有凉、暖水动物群之分。以腕足为

例，在北半球高纬度地区志留纪发育有凉水性的Tuvaella腕足动物群;在南半球高纬度

地区发育有凉水性的Clarkeia腕足动物群，其性质与 Tuvaella动物群相近。热带一亚热

带以小嘴贝类 Eocoelia、五房贝类 Pentame， 和Stricklandia等为特色。另外，在俄罗斯

图瓦、蒙古地区早志留世出现许多单体、单带型和隔壁较厚的扭心珊瑚，如:Tunguse-

lasma , Densiphyllum和Pterophrentis等均被认为是凉水性的珊瑚 (何心一，1988)。因此，
纬度控制气候因素对生物古地理分区仍起着主导作用。在生物古地理分区上，我们赞同

珊瑚和腕足类研究者的意见，将全球划分为3个大区、即北方生物大区、中轴生物大

区、东中轴生物区、西中轴生物区、南方生物大区或马尔维诺一卡弗列克生物大区。

    我国大致以克拉美丽、贺根山一线为界，以北属北方生物大区，准噶尔一兴安生物

区，以南均属中轴生物大区。在本研究区内，大致以阿尔金断裂为界，以北是北方一中

轴生物过渡区、北山一雅干生物省，以南是中轴生物大区、东中轴生物区、祁连生物

省、塔里木生物省、青藏一川西生物省、藏南一滇西生物省 (图2-2) o

    通过讨论和分析，我们得出以下的结果:

    青藏高原北缘早志留世，北山一雅干生物省和祁连生物省与扬子区相距较近，只是

所处的纬度带略高于扬子区。但基本上都位于亚热带一热带范围内。所以在笔石面貌上

表现出很大的相似性。中志留世，祁连生物省的珊瑚属一级单位与扬子区近乎相同，并

产扬子区特有的头足类Sichuanoce二 和三叶虫Coroncephalus，但缺乏扬子区典型的珊瑚
属，而且地方性种约占00%以上，分异度也低于扬子区，因此可单独构成一个三级生

物区。北山一雅干生物省珊瑚分异度低 (只有9个属)并见有北方生物大区的重要分子

Tungussophyllum。晚志留世，珊瑚分异度仍很低，北方生物大区的分子已占到北山一雅
干生物省的三分之一。考虑到早、中志留世生物面貌以东中轴生物区色彩较浓，所以将

北方一雅干生物省归中轴生物大区和北方一东中轴生物过渡区中。

    这些情况表明，志留纪时期扬子区未发生过大的位移，基本上在亚热带一热带低纬

度范围内。祁连生物省中志留世、晚志留世已由热带一亚热带移置亚热带一温带的气候

带内。北山一雅干生物省则自早志留世至晚志留世从亚热带范围位移至温带气候带范围

内。

    青藏高原本部，由于纬度控制气候因素对生物古地理分区起着主导作用。所以在生

物分区的面貌，无论是在海生生物群特征上，还是生物分异度和丰度上皆有表现。藏

南一滇西生物省的位置近极一侧，头足类动物群以米氏角石大量繁衍为特征，笔石和珊

瑚的分异度和丰度都较低;青藏一川西生物省位近赤道一侧，头足类以扬子区四川角石

    66
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                        图2-2 青藏高原及邻区志留纪生物古地理分区

及伴生许多珠角石类为代表，笔石和珊瑚分异度和丰度明显高于藏南一滇西生物省。但

这两个生物省生物群组成成分上还有一定共性，因此不能设想它们两个距离相距很远，

而应是区域上很相近的两个生物区，同属中轴生物大区。

第二节  晚古生代青藏高原

        及邻区生物古地理

一、泥  盆 纪

    由于受志留纪晚期加里东构造运动的影响，全球古地理格局发生了明显变化。泥盆

纪在生物古地理分区上，可将全世界分为3个生物大区:北方生物大区，中轴生物大区

和马尔维诺卡弗列克生物大区。

    青藏高原北部生物区界线由志留纪时期阿尔金断裂北移至泥盆纪石板井一小黄山断

裂。以北是中轴生物大区、北方一中轴生物过渡区、北山一雅干生物省，以南是中轴生
物大区、东亚生物区、华南生物省、西藏一滇西生物省、冈底斯生物亚省、珠穆朗玛一

滇西生物亚省 (图2-3) o
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                        图2-3 青藏高原及邻区早泥盆世生物古地理分区

    东亚生物区华南生物省广大地区受加里东运动的影响，北祁连残留海消失上升成

陆，与原中祁连古隆起和柴达木地块联合成一陆块。北祁连以北至石板井一小黄山断裂

以南为海陆交互相沉积。在北祁连，泥盆系主要分布在东部，为一套陆相红色碎屑岩沉

积，局部有中基性火山岩，产植物和鱼类化石。在祁连山以南主要是晚泥盆世沉积，可

分为3种沉积类型:①陆相红色碎屑岩沉积;②以陆相为主夹海相层沉积;③以海相为

主夹陆相层沉积。上述陆相碎屑岩总的沉积特征是下部为磨圆度较好、大小基本均一的

砾岩，中部和上部均是中细粒砂岩和泥岩。从沉积特点及生物分布情况来看，在祁连海

结束后，似乎没有发生大规模的隆升而阻断两侧生物的交流。如果有轻微的上升，也只

是达到低丘陵的状态。北方一中轴生物过渡区北山一雅干生物省基本上是海相沉积，但

东西部在岩相上有差异。西部为中基性火山岩夹正常沉积岩，东部自寒武纪至泥盆纪一

直是正常沉积岩。生物特点是，早泥盆世北方生物大区和北美东部成份偏多，中泥盆

世、晚泥盆世北方生物大区成份减少，西欧成份增多。东亚生物区西藏一滇西生物省，

珠穆朗玛一滇西生物亚省生物以漂游生物笔石和深水底栖竹节石为特点，代表着一种较

深水环境。冈底斯生物亚省以灰岩为主含丰富的底栖生物珊瑚、腕足类、头足类和漂游

或底栖的竹节石，代表着一种浅水碳酸盐台地环境。

    通过分析和讨论，我们可以得出以下结果:本研究区内的华南生物省在泥盆纪时，

除以祁连山为中心，南北两侧边缘有零星海陆交互相沉积外，绝大部分地区已成为陆相

分布区，并表现出西高东低的古地势。相应地，中泥盆世、晚泥盆世沉积主要分布在东

    68



部。生物面貌与华南生物省本埠基本一致，只是分异度和丰度要低于后者。北方一中轴

生物过渡区北山一雅干生物省早泥盆世的生物面貌，如腕足类、珊瑚、三叶虫等均表现

出以北方生物大区色彩较浓厚，中轴生物大区次之，以及生物种类丰富等为特点。中泥

盆世在本生物省东部区，珊瑚和腕足类均以东亚生物区分子占主导地位，北方大区生物

分子急剧减少，甚至消失等为此时期的特点。晚泥盆世珊瑚和腕足类仍以东亚生物区分

子为主，但北方生物大区的分子有所增加。这些特点使我们可以想象出整个泥盆纪时，

本生物省东部区一直漂泊在亚热带至温带之间。而西部区在早、中泥盆世可能位于温带

范围内。以上的结论只是根据目前现有的资料做出的，有些问题还没有给出令人满意的

答案。如沿着柴达木北缘一线局部地区有海相夹层，并含有典型的海相化石，那么，当

时的海水来自何方?有关这一问题，我们有一个大胆的假设，晚志留一早泥盆世北祁连

残留海消失，上升成陆。中祁连与华北板块成为一体。而在南祁连仍存在着一个残留海

并与秦岭海有联系，这种状态一直持续到三叠纪。

二、石  炭 纪

    石炭纪，由于南半球冈瓦纳古大陆高纬度地区发生了大规模的冰川活动，相应地出

现了冰水沉积物和寒冷气候条件下的动植物群。其生物群特点是分异度和丰度都低。北

半球中高纬度地区虽没有发生大规模冰川活动，但其所在的纬度带已决定了是温凉性气

候。生物群面貌相似于南半球高纬度地区的生物，这就是两极分布 (Bipolarity)对称现
象。在赤道附近，也就是说在暖水区中的生物如珊瑚、腕足、菊石和蜷十分昌盛，并且

有些底栖生物如层孔虫、苔鲜虫和珊瑚已成为此时期主要造礁生物。不言而喻，从南、

北半球中高纬度和赤道附近的生物分布特点上看，纬度控制气候因素对生物大区一级的

划分仍起着主要作用。因此可将世界分为3个生物大区:北方生物大区，中轴生物大

区，冈瓦纳生物大区 (姚培毅等，1992)0

    青藏高原及北部在早石炭世，自北而南可划分为中轴生物大区，中亚蒙古一中轴生

物过渡区，柴达木一祁连生物省。大致以阿尔金断裂为界，又可分为两个亚省:北山生

物亚省和柴达木生物亚省;冈瓦纳一中轴生物过渡区，藏北一滇西生物省;东冈瓦纳生

物区，喜马拉雅一冈底斯生物省。晚石炭世，可划分为中轴生物大区，华夏生物区，华

北一祁连生物省，北山生物亚省和昆仑一祁连生物亚省。

    现将石炭纪生物古地理特征小结如下。

    从讨论中，我们能够形成这样的印象:早石炭世早期，北方生物大区和中轴生物大

区的生物在北山、柴达木盆地南、北缘等地发生混生，而冈瓦纳生物大区与中轴生物大

区的生物在藏北和滇西一带也发生混生。东冈瓦纳区，喜马拉雅一冈底斯生物省生物群

的特点是:①江孜地体生物分异度和丰度明显低于拉萨地体，反映出它们所在位置的纬

度有一个梯度递变。也就是说，江孜地体靠近南半球高纬度，拉萨地体则靠近暖水区;

②拉萨地体所产的珊瑚为小型单体，大多数无鳞板，分异度偏低，非造礁型;③本生物

省整个生物面貌表现出非热带气候，而是低温环境。早石炭世晚期至晚石炭世早期，除

东冈瓦纳生物区外，几乎均为中轴生物大区的生物所占据。晚石炭世晚期，北山地区继



早石炭世早期之后，再次发生混生现象。而其他地区 (除昆仑南缘断裂以南地区之外)

的生物如珊瑚、双壳类，蜓和腕足类表现出与乌克兰顿涅茨盆地、莫斯科盆地和北美地

区以及我国华北等地区的生物面貌相近，但总的生物面貌仍属中轴生物大区的面貌。上

述这样的印象，使我们可以做出推测，昆仑山南缘以北地区一直漂泊于北温带至亚热带

纬度范围内。这一推测与李燕平 (1989)所做出的古地磁数据基本吻合。青藏高原本部

在晚石炭世，由于受冈瓦纳古大陆冰川的影响，在班公错、改则以北发生了冰海沉积。

这些冰海沉积物是一些具冰川擦痕无分选的漂砾堆积。在这种寒凉气候下应运而产生了

以双壳类Eurydesma腕足类&epanoviella , Attenuatella和Trigonotreta为代表的冷水型动物
群。此时期在冈瓦纳大区各生物种类数量急剧减少，分异度降低。这些特点与中轴暖水

区中海相生物依然是生机盎然，蜷科十分繁盛等特征形成鲜明对比。这表明它们所处的

古纬度不同，也就是说，冈瓦纳生物大区处于寒冷一寒凉气候带，中轴生物大区主要位

于亚热带一热带。

三、二  叠 纪

    二叠纪全球古生物分区仍主要受纬度气候带控制，其分区延展方向基本上与纬向一

致。生物大区一级，可划分为冈瓦纳生物大区，中轴生物大区和北方生物大区。青藏高

原北部早二叠世大致以敦煌、安西、金塔、合黎山一龙首山一线为界，以北属北方生物

大区，西伯利亚一蒙古生物区，北山一巴丹吉林生物省。以南至修沟一玛沁一线，是中

轴生物大区，东中轴生物区，华北一祁连生物省，北祁连生物亚省，南祁连一昆仑生物

亚省。青藏高原本部早二叠世早期以班公错一改则一澜沧江一线为界，以南为冈瓦纳生

物大区，印度一澳大利亚生物区，喜马拉雅一冈底斯生物省，以北为冈瓦纳一中轴生物

过渡区，藏北一滇西生物省。早二叠世晚期羌塘、巴颜喀拉地区由冷、暖水生物过渡区

转变成暖水生物分区。晚二叠世，由北而南可划分为西伯利亚一蒙古生物区，北山一巴

丹吉林生物省;西伯利亚一蒙古一中轴生物过渡区，塔里木一祁连生物省;东中轴生物

区，华夏生物省;印度一澳大利亚生物区，喜马拉雅生物省 (图2-4和图2-5)。需要指

出的是上述生物区界线并非一成不变。由于受板块运动和早二叠世晚期暖湿气候扩张等

因素的影响，始终处于变动之中。

    现将二叠纪生物古地理特征小结如下:

    青藏高原及其北部在二叠纪发生了较大的变化，其表现在:①北山一巴丹吉林生物

省在早二叠世，北方生物大区海生无脊椎动物发育十分好;晚二叠世，除局部地方有残

留海外，大部分地区已成为陆地，产北方生物大区安加拉植物群;②北祁连生物亚省早

二叠世产丰富的华夏植物群;晚二叠世华夏植物群衰退，安加拉植物群南侵，从而构成

了特殊的华夏、安加拉混生植物群;③南祁连一昆仑生物亚省在整个二叠纪时期一直为

中轴生物大区的生物所占据，只是在晚二叠世晚期，有少量北方生物大区的淡水双壳类

迁入本区。

    以上的资料证实，如果在正常的情况下，晚石炭世至早二叠世在青藏高原北部，北

方生物大区与中轴生物大区间应有一个生物混生过渡带，然而事实并非如此。现在我们
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                  图2-4 青藏高原及邻区晚石炭世一早二盛世生物古地理分区

所看到的两大生物区之间只是一条不正常的界线。有关这一问题，我们的设想是:①两

大生物区所在的地块相互作用，发生地壳消减，混生生物群随着地壳的消减而消失;

②两大生物区间存在着一个生物难以逾越的洋盆。更确切地说，是在北山一巴丹吉林

生物省与华北一祁连生物省间。目前设想的洋盆性质、规模和位置均不清楚，还有待于

进一步工作。上述两种假设中究竟哪一种是主要的?我们的意见趋向于第一种。③晚二

叠世，由于两个生物省所在的地块相互作用的结果，海水消失成为陆地以及安哥拉植物

群所在地块整体北移，从而使大量的安加拉植物群分子从北山一巴丹吉林生物省南下，

进人原华夏植物群分布区，构成了特殊的混生植物群。④青藏高原二叠纪生物古地理分

区界限随着时间推移而不断发生变化。早二叠世早期江孜地体和拉萨地体含典型的冷水

型动物群和舌羊齿植物群，属印度一澳大利亚生物区;羌塘地体则含冷暖水混合动植物

群，属冈瓦纳一中轴生物过渡区。早二叠世晚期，发生了明显生物地理单元界线迁移。

羌塘地体早二叠世晚期动物群由冷暖水混合转变成中轴生物大区暖水动物群，就是说原
属冈瓦纳生物大区，冈瓦纳中轴生物过渡区转属中轴生物大区。晚二叠世羌塘地体植物

群基本是华夏植物群分子。而处于班公错一改则一澜沧江一线与雅鲁藏布江之间的拉萨

地体，此时成为冷、暖水动物群混合的过渡生物区，换句话说，中轴生物大区界线明显

南移。

    引起二叠纪生物地理界线南移的主要因素大致有两个:①全球气候缓解 (它导致喜

温暖生物的南、北双向扩展或南、北寒冷生物区向高纬度退缩);②有关地体的北向移
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                      图2-5 青藏高原及邻区晚二亚世生物古地理分区

动 (它导致全部生物地理界线的南向迁移)。我们这里看到的是生物地理界线的整体南

移。所以可断定，有关地体的北向漂移是这时生物地理单元变动的最直接因素①。

第三节    中生代青藏高原及邻区生物古地理

一、三  叠 纪

    二叠纪、三叠纪之交，是古生代与中生代之交，也是生物发生巨大变化的时期。晚

古生代兴盛一时的蜷、四射珊瑚、原始菊石类、腕足长身贝类、蕉叶贝、华夏植物群、

舌羊齿植物群和安加拉植物群以及其他一些门类的许多目甚至科一级的生物在二叠纪末

消失绝迹，而面貌一新的生物出现了。 · /

    根据三叠纪动植物群和纬度气候带仍起着主导作用等综合分析，全球基本上可分为

3个生物大区，即冈瓦纳生物大区、特提斯生物大区和北方生物大区。青藏高原北部由

于大部分地区进人北暖温带内，所以由南至北温凉与暖水生物混生程度有一个梯度上的

    ①王乃文.1982.中国古生物地理与板块构造。见:李春星，郭令智，朱夏等.板块构造 (讲

稿).中国地质科学院



变化。因此，我们将该地区划分为北方特提斯生物过渡区华北一西北生物省，布尔汗布

达生物亚省，南祁连生物亚省和北山一北祁连生物亚省。青藏高原由北而南可划分为特

提斯生物大区、冈底斯一巴颜喀拉生物省、巴颜喀拉生物亚省、冈底斯一羌塘生物亚

省、冈瓦纳生物大区、冈瓦纳一特提斯生物过渡区、喜马拉雅生物省，珠穆朗玛生物亚

雅鲁藏布生物亚省 (图2-6).
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                  图2-6 青藏高原及邻区晚三亚世生物古地理分区

现将三叠纪生物古地理特征小结如下:

  1.青藏高原北部的特点 ‘_._，_
  而’写碗谊世比较，北祁连地区的植物群由安加拉与华夏植物群混生发尾匆清下

色的)1方童 *A物V。这说明生物地理界线在三叠纪发生了整体南移。这一点很可能与塔
里木一华北地块北移有关。 一 __‘.、一_“

  (2)布尔汗布达生物亚省晚三叠世植物群以南方型植物群分于占手导地位·101型
植物群分子锐减为特征，以及南祁连生物亚省晚三叠世晚期特提斯M 09 Burmes。一Yun-

nanophorus双壳类动物群的存在，均反映了暖潮湿气候带的扩张呈、.，，_、______
  (3)三叠纪生物地理区明显地受到纬度气候带的影响。在止1 N IM ix III今告甲

区间应存在着一个生物混生过渡带，这是因为气候是按纬度发生梯度性变化吟 H严TE
本研究区所看到的是北方生物大区与特提斯生物大区存在着一条较宽些塑平鼻翌丢燮竖
生过渡带，说明三叠纪时，青藏高原北部已进人板内阶段，再没有出现因地体1毋扮贴利

挤压，致使过渡带地壳大规模的缩短和消减贻尽的现象。



    2.青藏高原的特点

    (1)在早、中三叠世，雅鲁藏布江以南的江孜地体与印度地体一起仍位于冈瓦纳古

大陆北部。这一时期冈瓦纳古大陆冰川大面积消融，导致气候变暖与生物分异度的升

高。虽然如此，生物面貌仍与特提斯生物大区不同。表现在:①生物分异度显著低于特

提斯生物大区，如双壳类种数不到后者的十分之一;②缺乏造礁生物;③以非热带生物

为多。

    (2)晚三叠世，由于板块运动和暖潮湿气候的扩张，使特提斯生物继续向冈瓦纳大

陆方向发展。此时期生物分异度和丰度远较早、中三叠世高，特别是植物最为繁盛，并

成为青藏高原一重要成煤期、

二、侏  罗 纪

    青藏高原北部侏罗纪古地理格局有所改变，明显变化有两点:①海水基本上从本区

内消失，本区均上升为陆地;②古地貌景观，北山地区是北高南低，西高东低的山地。

祁连山地区有资料证实存在着两条以大雪山一冷龙岭和宗务隆山一青海南山为脊线的山

脊，其间是宽阔的河谷、低地。祁连山地区地势总体特征是西高东低 (甘肃省地质矿产

局，1989;李佩绢等，1988)0

    青藏高原古地理显著变化表现在，西金乌兰一金沙江结合带于三叠纪末闭合，南侧

的羌塘地体与北侧的欧亚大陆相拼贴，成为北方大陆一部分。拉萨地体北与羌塘地体间

被特提斯洋盆所隔，南与江孜地体隔新特提斯洋相望。

    侏罗纪全球大气温度明显高于现代，温暖潮湿的气候带很宽，气温按纬度变化要小

于现代。因此古地理生态阻隔在某种程度上对生物古地理分区起着一定作用 (姚培毅

等，1992)。根据古生物面貌的差异性，青藏高原北部在早侏罗世、中侏罗世属北方生

物大区，中国生物区北方生物省。晚侏罗世属北方生物大区华南一西北过渡生物省。青

藏高原可分属冈瓦纳生物大区，冈瓦纳一特提斯生物过渡区，喜马拉雅生物省;特提斯

生物大区，华夏生物区，藏北一羌塘生物省，唐古拉生物亚省，冈底斯生物亚省 (图2-

7)。

    现将侏罗纪古生物地理的特征小结如下。

    1.青藏高原北部生物古地理特征

    (1)从沉积记录上，反映出本研究区古地貌景观是北山地区北高南低，祁连山地区

存在着两条山脊。一条是以大雪山一冷龙岭为脊线，另一条是以宗务隆山一青海南山为

脊线的山脊，其间是宽阔的河谷、低地，总体特征上是西高东低 (徐福祥，1983;李佩

娟等，1988;甘肃省地质矿产局，1989)0

    (2)从古植物特征上，反映出前述的山脊并没有隆升至足以阻挡两侧生物交流的高

度。

    (3)本地区早侏罗世植物面貌与我国南方相比，差异性较大，主要表现在种类单

调、贫乏，苏铁类和种子a缺乏，与中亚地区同期面貌相近。中侏罗世属种分异度和丰

度剧增，尤以银杏类和松柏类突出。但与同期热带、亚热带植物组合相比，仍有所不
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及。这种现象和现代热带、亚热带与温带植物群的差别是一样的 (李佩娟等，1988)0

这些特点可以证明本区在早、中侏罗世位于暖温气候带内。晚侏罗世，本地区岩性多呈
紫红色，植物化石记录稀少，可能反映出气候较为炎热干旱，对植物生存产生了一定的

不利影响。

    (4)古动物化石方面，所发现的早侏罗世化石较少，中晚侏罗世则非常丰富。除了

在中侏罗世，有属于南方喜热型双壳类Iamprotula , Eolamprotula , Cuneopsis, Psilunio和
脊椎动物Mamenchisaurus hochuanensis进人本区外，其他化石基本上属于北方类型，但总

貌上属南、北方混生类型。

    2.青藏高原生物古地理特点

    (1)早侏罗世雅鲁藏布江以南的江孜地体虽仍属印度大陆北缘的一部分，但其生物

内容大部分为特提斯大区分子，只是缺乏一些特征属种而已。雅鲁藏布江以北，拉萨地

体呈岛屿状态位于新特提斯洋盆之北，其北面隔特提斯洋盆与羌塘地体相望，这种状态

一直持续到侏罗纪末，与羌塘地体拼合为止。此时期羌塘地体南侧是华夏古陆南缘的陆

缘海。

    (2)中侏罗世古地理与早侏罗世比较，海侵范围明显扩大，生物分异度和丰度增

高。就双壳类而言约125种，反映出此时期青藏高原大部分地区处于热带气候范围内。

    (3)地质历史进人到晚侏罗世，本生物省古地理环境未发生根本性的变化。生物最

显著的特点是原产于北方区的双壳类Buchia+也出现于雅鲁藏布江以南的地区，使得晚
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侏罗世晚期区域性生物面貌趋向不明显，再一次显示出两极对称分布现象。此时期冈底

斯低地大部分已被海水淹没，形成一系列岛弧间盆地。羌塘地体大部分仍为海陆交互相

沉积。

三、白    奎 纪

    青藏高原北部的大部分地区在白要纪时仍为大陆剥蚀区和内陆盆地沉积区。由于受

白4K纪全球性多次降温事件的影响，导致潮湿暖温带向南扩张，升温事件则引起热带干

旱带向北迁移 (殷鸿福等，_1988)。这种全球性反复的升降温事件对陆生生物的演化、

迁移产生了很重要的影响。换句话说，对大陆生物的分区起着主导作用，白奎纪青藏高

原北缘生物古地理分区，在晚侏罗世末期至早白变世早期有一次大的降温事件，北半球

暖潮湿带向南扩张至天山一祁连山一秦岭一线附近 (殷鸿福等，1988)。大致以上述山

系的北线为界，以北属北方生物大区、中国北方生物区、华北一准噶尔生物省;以南属

劳亚一特提斯生物大区、中国南方生物区、塔里木一柴达木生物过渡省。晚白4世升温

事件占主导地位，干旱热气候带向北扩大，此时期本研究区均被干旱热带所覆盖，在生

物分区上表现为属欧亚一特提斯生物大区，中国南方生物区，西南一西北生物省 (图2-

8)。

    青藏高原在晚侏罗世，拉萨地体与羌塘地体已拼合，从而结束了特提斯洋盆的历

史，羌塘地体成为陆地。白奎纪青藏高原海域主要限于新特提斯洋盆两侧，并发育有复

杂的沉积类型和丰富多彩的生物，尤以造礁生物出众，反映出大洋两岸均位于热带、亚

热带气候范围内，白要纪青藏高原生物古地理分区，可分为劳亚一特提斯生物大区中国

南方生物区、西藏一塔里木生物省、西藏生物亚省和塔里木生物亚省 (见图2-8) o

    现将白奎纪古生物地理特征小结如下:

    青藏高原北部大陆区在早白T世，由于受降温事件的影响，使北半球暖潮湿带向南

扩张至天山一祁连山一秦岭一线附近。在生物分区上也有表现。祁连山以北生物表现出

中国北方生物区的特点，以南则表现出南、北生物混生特点。中国北方生物区中，动植

物化石十分丰富，有叶肢介、昆虫、双壳类、腹足类、鱼化石、鸟化石、爬行动物、介

形虫、轮藻和抱粉。属中国南方生物区中无脊椎和脊椎动物的化石很少发现，介形虫和

抱粉、轮藻化石很丰富。以介形虫为代表呈现出中国南北方生物混生特点。抱粉组合特

点在古气候方面则反映出我国南方生物区在早白4世地处热带、亚热带偏干旱性气候范

围内。在晚白奎世，炎热干旱性气候带不断向北扩展，沉积区范围不断缩小，生物总体

特征是中国南方生物区的特点。通过对西宁附近的晚白垄世袍粉研究表明，在西宁盆地

周围为低山或丘陵所环绕。在低山上，植物表现出一定的垂直分带。从几十米至500米

左右分布着亚热带落叶阔叶一常绿阔叶混交林，林下地被层为与伞形花科某些属有关的

草本植物，麻黄以及少量的蔽类等耐旱植物所构成。500m一1 000m以上为松一杉混交

林。总体古气候特征是亚热带干旱气候 (孙湘君，1979;王大宁等，1990)0
    青藏高原在早白m世，珠穆朗玛峰北坡定日一岗巴一带为印度大陆北缘陆棚浅海，

各类生物丰富。其北是洋盆南侧的大陆坡沉积，以羊卓雍地区砂泥质复理石夹生物灰岩
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                      图2-8 青藏高原及邻区晚白至世生物古地理分区

和安山岩为特征。洋盆北侧为冈底斯岩浆岛弧，在其向洋一侧发育一套弧前复理石沉

积，弧后为陆棚浅海沉积，含丰富的化石。在晚白奎世，珠穆朗玛峰北坡定日一岗巴一

带仍属印度大陆北缘陆棚浅海，生物繁盛，尤以有孔虫和固着蛤最为特征。冈底斯岛弧

在晚白T世已大部分暴露出海面，其向洋一侧昂仁至仲巴一带复理石沉积结束，转成较

稳定的浅海沉积，生物种类繁多。

第四节  新生代青藏高原及邻区生物古地理

一、古近纪一新近纪

    在我国，古近纪除藏南岗巴、定日地区有海侵外，其他大部分地区均为陆地，地势

起伏平缓，沉积物以碎屑物为主。气温和大气温度均高于现代，许多地区都可见到一套

含石膏的红色沉积物。生物类型繁复多样，以被子植物和哺乳动物高度发展为特点。

    古近纪，我国大致以冈底斯山、横断山和南岭为界，以北属北方生物大区中国生物

区，以南属亚洲南方生物区西部太平洋生物区。中国生物区又可以秦岭一昆仑山一线为

界分为北部西北一华北生物省，南部南方生物省以及喜马拉雅生物省。新近纪，除冈底
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斯山以南归属北方生物大区外，南方生物大区西部太平洋生物区界线基本上未发生大的

变化。北方生物大区中国生物区仍大致以秦岭一昆仑山为界，以北属西北一华北生物

省、东北生物省，以南属南方生物省、青藏生物省。这些生物省进一步可根据生态环境

的差异性划分出若干个生物亚省。青藏高原北部整个古近纪一新近纪均属北方生物大区

中国生物区西北一华北生物省，因研究程度的关系，暂不进行亚省一级的划分 (图2-

9)。
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    现将古近纪一新近纪生物古地理特征小结如下:

    通过对青藏高原及其北部古近纪一新近纪生物群的讨论，我们可归纳为如下几个特

点:

    (1)秦岭一昆仑山一线以北地区始终处在北亚热带北部范围内，大气湿度一直很

低，并向干旱草原化方向发展。

    (2)抱粉研究结果表明，柴达木和西宁、民和盆地周围山体的隆升，自始新世已经

开始。隆升的方式为脉动式，区域上表现为不均一隆升，现以柴达木盆地为例:①始新

世晚期，柴达木盆地周围山体植被垂直分带已初步形成，低山区以亚热带落叶阔叶林和

常绿阔叶林占优势，海拔高度约在500m一1 000m。高山区适宜云杉林生存的高度在
2 000m以上;②渐新世，亚热带的高山区树种为云杉、冷杉以及雪松和罗汉松。虽数

量不多，但种类有所增长。推测海拔高度在2 000m以上;③中中新世，山地植被垂直
分带由低至高依次是落叶阔叶林，阔叶一针叶混交林，云杉一铁杉林 (估计海拔高度在



2 500m左右);④最晚中新世，亚热带高山针叶植物云杉、铁杉、油杉以及雪松和罗汉

松等持续发展，同时考虑到总体气候向干旱和凉爽方向变化等特点，推测海拔高度在

2 500m，这一高度与阂隆瑞 (1987)根据地貌分析得到的海拔高度2 200m相近;⑤柴达

木古湖盆雏形形成于渐新世晚期，早中新世一晚中新世早期为古湖盆全面发展阶段，晚

中新世晚期为古湖盆衰亡阶段;⑥西宁、民和古湖盆大致形成于渐新世，中中新世中期

达到全盛时期，中中新世晚期水体面积明显缩小。

    青藏高原古近纪一新近纪的古地理与中生代末有较大的不同。由于印度板块向北漂

移，新特提斯洋消失，海域渐由西向东退缩。新特提斯海域仅限于藏南岗巴、定日及西

部仲巴。可见古近纪海侵已越过雅鲁藏布江缝合带，进人拉萨地体南侧，但具体海侵范

围有待进一步工作。

    古近纪 (仅限古新世至始新世)岗巴、定日一带为浅海灰岩相沉积环境，气候温暖

湿润，生物繁盛。有孔虫有111种之多，以大型底栖有孔虫为主，未见浮游类型。典型

属有Nwnmulites, Canal诉ra , Orbitolites等，它们属南亚、中东和新特提斯海中常见分
子。腹足类38个属51个种，与巴基斯坦信德地区所产的种30%相同，20%极为相似，

说明这两个地区关系密切。另外还有双壳类、珊瑚、鹦鹉螺、海胆和钙藻。除上述海区

外，古近纪陆区植物主要分布于雅鲁藏布江缝合带北缘，拉萨地体南缘的日喀则扎西

林、恰布林、昂仁加拉共巴、萨迎嘎龙村、噶尔门士和拉孜柳区等地。以拉孜柳区植物

为例，有25个属32种，以桃金娘科、樟科、木兰科、桑科的榕属和棕桐科较繁盛。它

们组合在一起，代表着当时气候热而潮湿，属热带、亚热带气候 (耿国仓等，1982)0

新近纪海水已从青藏高原全部退出，本区成为陆地。此期生物是以吉隆和布隆盆地产三

趾马动物群为特征，并相近于华北、欧洲的三趾马动物群。植物方面，早期植物组合

Betulaceae一Querc。一Ulmaceae一Juglandace。为温带阔叶林，晚期向温凉干旱气候转化，
以高山栋类及杨柳科的植物为代表的落叶阔叶森林 (童林芳，1988) 0

二、第    四 纪

    第四纪青藏高原及其北部正处于 “多事之秋”的时期。高原及周边山系不断隆升，

冰期与间冰期气候交替出现，使得植被分化更趋于复杂化，动物分异度显著下降。青藏

高原北部在生物古地理分区上与现代生物地理区大致相似，属北方大陆生物区 (或全北

界)、中国北方生物区、西北生物省。在青藏高原北部，第四纪沉积物主要分布在祁连

山北麓的额济纳旗盆地、酒泉和雅布赖盆地，祁连山南部的敦煌和昌马盆地以及柴达木

盆地、共和盆地和兰州等地区。

    早、中更新世，祁连山北麓总体特点是一望无际的大草原，草原上点缀着一些河流

和湖泊。祁连山北麓的植被具垂直分带，中、低山区为落叶阔叶林，落叶阔叶一针叶混

交林，高山区为云杉林。总体气候特点是向干、冷气候方向发展。祁连山南麓敦煌和昌

马盆地的植被是以草原为主的稀疏阔叶林景观。柴达木盆地抱粉特点反映出早更新世湖

盆分布面积较大，水生植物发育。中更新世湖盆面积渐收缩，草原面积渐增加。另外，

在冷湖镇一带产有我国华南中更新世剑齿象一大熊猫动物群分子的东方剑齿象Stegod -
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orientglis(青海省地质矿产局，1991)。这很可能代表着中更新世某个时期气候一度相当

温暖。在兰州地区所分布的第四纪沉积物与本研究区中部明显不同，是黄土沉积。据王

睿 (1991)对兰州市南部早更新世黄土中抱粉的分析研究表明:①早更新世早期花粉很

少，主要是一些喜冷的木本植物松、柏和耐干旱的9科、篙属草本植物，代表稀疏灌木

丛草原植被景观，气候干冷。②早更新世晚期，木本植物明显增加，针叶树种主要是

Pinus，其次为Picea, Abies, Tsuga，阔叶树种主要是喜暖的山毛样、桦、械和榆等。草
本和蔽类植物也相应增加，代表针阔叶混交的森林草原，气候干暖。

    晚更新世和全新世，在祁连山北麓所产的抱粉化石表明，气候干冷，植被呈现为:

山下是以篙为主的干旱草原，高山区因湿度大而生长着针叶林，代表多云雾较凉的环

境。祁连山南麓晚更新世抱粉以草本植物总含量达90%为特点，其中篙属50%，禾本

科20%,黎科10%，其次还有豆科、茄科、麻黄科以及喜水或喜湿的莎草科和香卜属。

木本植物只有少量的桑科、榆、桦、朴和松属。其植被类型是稀疏灌木丛草原。全新世

抱粉，草本植物约占总含量的80%，主要成分是篙属30%、禾本科20%,黎科10%,

另外还有毛食科、黑三棱，所反映的气候近似于现代气候。柴达木盆地的小柴旦湖附近

产距今3万年左右的晚更新世的石器。该石器具华北旧石器文化两大系统之一的周口店

第一地点 (北京人遗址)的特点。反映当时柴达木地区与华北地区的古人类在文化方面

有联系。此外，在诺木洪还产春秋战国时期的古文化遗迹，年代为青铜器时代。碳同位

素年龄距今200(〕年 (青海省地质矿产局，1991)。兰州地区晚更新世黄土中抱粉经唐领

余等 (1991)研究表明，抱粉组合明显地归纳为3种植被类型:①暗针叶林植被 (主要

发现于古土壤中)，以云杉、冷杉和松属为主，可占总含量的50%以上。木本植物占

50%一80%，草本植物占15%。这种植被类型指示当时为气温较低，湿度较大的间冰期

环境。②森林草原植被 (发现于古土壤层或靠近古土壤层的黄土层中)，草本植物花粉
多，以篙属、菊科和杂草为主。木本植物占抱粉总含量的5%一30%，主要是松属和落

叶阔叶植物反映气候温暖湿润，相当于间冰期。③草原植被 (发现于黄土中)，草本植

物花粉多，占总含量的50%以上。以干旱植物篙属等为主，木本植物小于20%。整个

植被表现出干旱草原或亚高山草原景观，反映寒冷干旱的冰川环境。上述这3种植被呈

现出两次有规律的变化，则为:森林草原~针叶林~干旱草原。反映在气候变化方面，

即温湿~凉湿~寒冷干旱。全新统沉积物多为冲积和沉积。在临夏新庄和临挑毛王家村

II级阶地堆积物中含有陶器、石斧等新石器时代的遗迹 (甘肃省地质矿产局，1989) 0
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第一节 青藏高原岩石圈结构概述

    继20世纪80年代初，中法喜马拉雅合作考察以后，中美合作 “喜马拉雅和西藏高

原地震测深剖面 (INDEPTH)”项目及中法东昆仑合作项目都进行了大量的工作，用各

种方法、手段进行了地球物理探测。我国也先后实施完成了亚东一格尔木及格尔木一额

济纳旗这一贯穿整个青藏高原的南北大剖面测定工作。这一地学断面的资料可以勾画出

青藏高原腹部地区岩石圈结构的初步模型。

    现根据这一地学断面的部分地质、地球物理资料 (地质科学院岩石圈中心等，

1996; 1997)，将本区岩石圈结构的概略特点初步归纳如下 (图3-1)0

          ‘曰 ，了一 卜w ，、 「二刁

— 、 孑日，们 回 刀.少云

    根据地震波速 (vp)及视电阻率特征分析，自上而下大体可以分为如下诸层:

    (1)上地壳:地震波速 (vp)为5.30km/s一6.20km/s，以分层清晰、速度结构复杂
和横向变化较大为特征，厚度一般20km一25km;在喜马拉雅山北部及拉萨地块最厚可

达35km;在柴达木盆地最厚达29km，柴达木盆地向山区延伸可增厚到34km。推测上地

壳的物质主要由沉积盖层和前寒武系变质基底组成。

    (2)上低速低阻层:在深15km一25km的上地壳底部或中下地壳之间，普遍出现厚

约3km - 10km、波速为5.60km/s一5.90km/s、视电阻率lCIm一l0S1m的低阻层，该低速

低阻层在地学断面上基本连续，产状近于水平，至高原北邻的北山地区大地电磁测深反

映出一个厚约7km - 9km的低阻层，但该层的速度差不大，为6.00km/s。对它的成因尚

有不同的推测，一般认为可能与区域滑脱层所引起的局部熔融及水溶液的灌人有关。

    (3)中地壳:波速6.30km/s一6.60km/s，视电阻率为1 000SZm一3 000fm。在地学断

面中，南、北两端薄，约10km一20km;中间广阔的高原面之下厚约30km一40km。它以

厚度大、地震波速稳定和横向变化小、电性分层不清晰和视电阻率高为特征。推测中地

壳的物质以花岗质、闪长质岩石为主。

    (4)下低速低阻层:仅出现在怒江缝合带以南地区，埋深50km左右，层速度

6.00km/s一6.10km/s，视电阻率一般lOm一20m，推测与下地壳局部熔融有关。

    (5)下地壳:层速范围6.60km/s一7.40km/s，视电阻率1 000SZm一3 000SZm。它以波

速和厚度变化大、高视电阻率为特征。自喜马拉雅北部至羌塘地体以及柴达木北缘至祁

连山，下地壳厚度20km一30km;喜马拉雅南部、巴颜喀拉、昆仑及青藏高原北邻的北

山地区，下地壳仅为10km左右的厚度。值得注意的是，在喜马拉雅北部至祁连山的高

原主体部位，下地壳下部普遍存在厚度不一的 “壳慢混合层”或 “壳慢过渡层”，在南

段其底界面多有错断。一般认为，下地壳物质可能由麻粒岩和榴辉岩组成。

    (6)上地慢:一般认为上地慢顶部的速度为8.10km/s。厚度变化很大，总的趋势

是，在该地学断面中，两边薄、中间厚。拉萨及喜马拉雅块体为50km;羌塘至巴颜喀
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(据亚东一格尔木及格尔木一额济纳旗两条地学断面资料简化、缩编)



拉及昆仑，厚达120km一140km;柴达木厚约40km一70km;祁连山厚约120km左右，且

往北山逐渐减薄。一般认为上地0物质主要由方辉橄榄岩、二辉橄榄岩等地慢岩组成。

    青藏高原以巨厚的地壳厚度而闻名于世，但在各段表现有所差异。南端高喜马拉雅

仅为55km;冈底斯至巴颜喀拉厚度为70km一80km，这里厚度大变化小;冈底斯北侧最

厚达85km;昆仑山厚约63km;柴达木厚约50km一53km;祁连山的地壳厚一般大于

60km，最厚处为南祁连的哈拉湖地区为70km左右;北邻的北山地区厚度则变薄，减至

40km~43kmo

二、壳、慢热结构特征

    据沈显杰等 (1992)对亚东一格尔木段地学断面的研究结果表明，在昆仑、巴颜喀

拉及羌塘等地区，地表热流值4OmW/扩一47mW/扩，为正常壳慢热结构，具稳定冷地

块特征;往南冈底斯带热流值最高，一般在100mW/甘一300mW/甘，为热壳热慢型异

常热结构;雅鲁藏布江缝合带以南热流值也较高，为91mW/时一146mW/甘，属热壳冷

慢特殊热结构。沈氏进一步归纳，大致以班公错一怒江缝合带为界，羌塘至昆仑，地壳

较稳定，结构简单为冷地壳;拉萨地体及冈底斯，厚壳薄慢，地壳结构复杂，活动性

强，为热地壳。

    沈显杰等 (1995)又通过格尔木一额济纳旗段地学剖面的研究认为，区域热流的分

布可分为3段:①柴达木盆地东部的低热流带;②柴达木北缘至整个祁连山区的高热流

带;③河西走廊的低热流带。在祁连山造山带内，山根型加厚地壳与地形高度对应关系

很好，岩石圈却是相对较薄，从而形成 “厚壳薄慢”的特殊壳慢结构。就温度分布而

言，厚壳薄慢区同时具有 “热壳热92”型异常壳IK热结构，其形成机制很可能与亚东一

格尔木段断面中拉萨一冈底斯块体的厚壳薄慢和热壳热慢特殊壳慢热结构的形成机制十

分相似。

    青藏高原巨厚的地壳以及多层分块段的岩石圈结构是长期各种地质作用并叠加至今

的演化结果，特别是新生代以来与高原的演化、强烈不均匀的隆升有着更密切的关系。

第二节  青藏高原及邻区变质基底的构成

    青藏高原被邻区几个刚性地块所围限 (如图3-2)，刚性地块的性质受到它们基底岩

层的控制。高原的东北邻区为早元古代固结形成的中朝地台基底;东南邻区为晚古元代

固结形成的扬子地台基底;南部邻区亦为早元古代固结形成的印度地台基底;西北部邻

区为中元古代固结形成的塔里木地台基底。程裕祺 (1994)对地台沉积盖层之下的变质

岩系作了规律性的总结，认为构成基底的岩层一般可包括变质程度深、结晶程度高、具

刚性的结晶基底和变质程度浅、具塑性的褶皱基底。青藏高原外围地块的变质基底以结

晶基底为主，有的具双层结构，即下部为结晶基底;上部为褶皱基底。

    青藏高原本身的基底则是由外围各地块的边缘延伸拼接在一起的，含各地块的基底
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                        图3-2 青藏高原及邻区构造纲要图

                        (引自甘塞尔，1980;李廷栋等，1986)

    MCT:喜马拉雅中央主断裂;MBT:喜马拉雅边缘主断裂;MFT:喜马拉雅前缘主断裂;

KCT:昆仑中央主断裂;NQT:北祁连断裂;MLT:龙门山主断裂;HHT:红河断裂;LCT;

澜沧江断裂;BNT:班公错一怒江断裂

一、外围刚性地块的变质基底

(一)印度地台的变质基底

    印度地台的变质基底与青藏高原直接相接壤的部分是印度地台的北部，并以主边界

断裂与喜马拉雅为界。那里前寒武纪变质岩系主要分布在阿拉瓦利山及温德亚山一带，

地层顺序由上而下大体如下 (亚洲地质图编图组，1982) 0

上石炭统一下三叠统 (冈瓦纳下亚群)

不整合

          马拉尼流纹岩，同位素年龄745Ma.

上元古界  上温德亚群:砂岩、页岩及少量灰岩，同位素年龄91OMa -- 94OMa.

          下温德亚群:以碳酸盐岩为主，底界年龄 1 400Ma

不整合

中元古界  德里群:板岩、千板岩、砂岩、大理岩，同位素年龄 1 660Ma

不整合



        古元古界  阿拉瓦利群:变质基性火山岩云母、石英质片岩，

                  少量大理岩，岩层褶皱强烈，侵人其中的花岗岩年龄2 000Ma
    _ 不整合—

        上太古界、比尔沃拉群:条带片麻岩，侵人的花岗岩年龄2 55OMa

    从上述剖面分析，印度地台北部，基底是经晚太古代末及早元古代末的两次重要的

变质作用和构造运动固结形成的。这里基底也由上、下两种成分构成，即晚太古代比尔

沃拉群结晶基底;早元古代阿拉瓦利群褶皱基底。

    中元古代以后已形成稳定的沉积盖层。晚元古代的酸性喷发岩以及西隆块体所出现

的700Ma - 800Ma和500Ma一600Ma花岗岩类的侵人仅是地台固结后的构造一热事件，
它可能与更北部的边缘 (伸向高原内部)泛非期基底的形成 (陈炳蔚等，1991)有着直

接的关系。

                      (二)中朝地台的变质基底

    位于青藏高原的东北邻区，按任纪舜等 (1980)描述，中朝地台是我国最老的地

台，最初之陆核可能形成于3 000Ma以前，经阜平运动 (2 500Ma)，五台运动 (约2000

Ma)主体部分基本固结，但基底最终形成于1 700Ma一1 800Ma(中条运动)。与青藏高

原直接接壤的中朝地台部分，是龙首山断裂以北及以东两部位，任纪舜等 (1980)称其

为阿拉善台隆。这里分布的龙首山群为1786Ma, 1 719Ma的花岗岩侵人，其上为晚元古

代浅变质岩墩子沟组不整合覆盖。不难看出与青藏高原相接壤的阿拉善台隆的基底最终

固结的时代也在早元古代末，与印度地台大体同期。

                    (三)塔里木地台的变质基底

    位于西昆仑以北，阿尔金以西的塔里木盆地分布区，最近的一些研究资料表明 (陈

炳蔚等，1995)，塔里木地台基底的固结年代主体发生在中元古代末，由于这种基底是

青藏高原北部的重要成分，将在下文 “高原北部古西域地台的变质基底”一节中论述。

                      (四)扬子地台的变质基底

    位于青藏高原东南邻区，它们的分界线是红河断裂，龙门山一锦屏山断裂 (MLT) o

与高原直接接壤的是扬子地台的西缘 “台褶带”。构成这里的基底岩系，如昆阳群、会

理群、康定群、宝兴杂岩及彭灌杂岩等下部的结晶基底，主要构造运动称晋宁运动，时

限为800Ma左右，表现为昆阳群与其上覆澄江砂岩之间的不整合，后者是造山后的磨拉

石沉积;另一次重要的运动称澄江运动，指澄江砂岩与南沱冰啧层之间的不整合，年龄

值为700Ma左右 (任纪舜等，1980)。扬子地台的西缘 “台褶带”广大地区为灯影期灰

岩超覆，上部的褶皱基底出露不全，没有扬子地台本部的 “双重基底结构”清楚。由此

可见，扬子地台的变质基底是通过晚元古代晚期的两次重要构造运动固结而成的。

二、青藏高原内部的变质基底

在青藏高原内部，有两条大的地质界线划分出3种基底的类型。第一条界线为昆仑



中央断裂 (KCT)，这是高原内部最重要的一条长期发展的断裂。姜春发等 (1992)称

之为基底缝合带。断裂以北，变质基底的固结形成发生在中元古代，大体与塔里木地台

基底相同，我们暂称它为 “古西域地台”的基底;第二条界线为澜沧江缝合带 (LCT),

处于昆仑中央断裂与澜沧江缝合带之间的地区，基底可能是扬子地台西缘向高原内部的

延伸部位，大体在晚元古代晚期固结而形成的。澜沧江缝合带以南的青藏高原广大地

区，其基底可能是印度地台北缘向高原内部延伸的部分。印度地台北缘喜马拉雅块体

(H)、拉萨波密块体 (LS)以及唐古拉块体 (TG)的南羌塘等部分，晚元古代晚期至寒

武纪早、中期作为印度地台的边缘活动型 (主要是冒地槽型)沉积，至晚寒武世及奥陶

纪前的构造一热事件 (大体在500Ma一600Ma)固结形成，我们称之为 “泛非期变质基

底”(陈炳蔚等，1991)0

(一)高原北部古西域地台的变质基底

    处于昆仑中央断裂以北的高原地区，经我们研究发现，在昆仑北带、柴达木、阿尔

金、祁连等地区所发育的前寒武纪变质岩系，除个别地段可能存在晚太古代地层外，主

体是可以相互对比的元古宙地层 (如图3-3) o

    这里地层的下部变质作用强、结晶程度较高，属角闪岩相，仅昆仑北带 (及阿尔金

局部地区)达麻粒岩相，以活动型沉积及大量基性喷发物为特征，时代为早元古代。中

部属高绿片岩相，沉积环境差异性明显，除部分地段仍为活动型沉积外，如柴达木北缘

布赫特山一带的片岩、片麻岩夹变基性火山岩组合;北祁连朱龙关群的基性熔岩、硅质

岩、碎屑岩组合等，还出现次稳定型和稳定型沉积，如昆仑北带的小庙群，中祁连的涅

中群及党河群等。次稳定型及稳定型沉积以石英岩为主体的碎屑岩组合为特征。时代属

中元古代早期 (相当于长城纪)。上部为逐渐趋向稳定的含白云质碳酸盐岩层，时代为

中元古代晚期 (相当于蓟县纪)。顶部的晚元古代地层属盖层沉积，青白口系 (晚元古

代早期地层)或在一些地区缺失或在一些地区为稳定型沉积，至于震旦系 (晚元古代晚

期地层)，除在局部地段 (如中祁连)在早期稳定型沉积的基础出现基性喷发 (多若诺

尔群)外，绝大部分地区皆为稳定型沉积，地层中并以出现冰债或似冰债岩为特征。

    同位素地质年龄的高峰值与构造一热事件是对应的。我们初步统计了现有同位素年

龄数据可以发现3个峰值，即1 80OMa, 1400Ma及1 100Ma(陈炳蔚等，1995)。不难看

出，青藏高原北部的基底是经历了3次重要构造运动不断固结形成的，即在早元古代末

(1 800Ma)初步固结的基础上，中元古代通过两次大的变动 (1400Ma, 1 100Ma)全面

固结而形成的。为此，我们沿用 “西域准地台”这一术语，“西域准地台”是由李天德

等人①提出的，他们强调的 “西域准地台”原始概念是由于阿尔金断裂两侧地质构造发

展基本相同，且基底变质岩系分别延伸进人柴达木和塔里木盆地之中，因而把塔里木地

块和柴达木地块以及联结它们的阿尔金山归属一个地台。他们还认为 “西域准地台和中

朝准地台、扬子准地台具有三足鼎立之势，同是古中国地台解体的结果”。

    由于资料的不断充实，我们在引用这一术语时，对它的含义作了必要的修改。第

①李天德等.1983.阿尔金山地质构造基本特征.见:青藏高原第二次学术讨论会摘要
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图3召  青藏高原北部及邻区前寒武系构造一建造对比栩



一，“西域准地台”的范围已不仅是限制在塔里木、柴达木和阿尔金地区，实际上还包

括昆仑中央断裂以北的青藏高原北部地区，除上述3个地区外还包括祁连一酒泉盆地，

甚至西秦岭北带。第二，地台内部在早古生代时出现数条具优地槽型的裂陷槽带 (甚至

小洋盆)，如祁曼塔格、阿尔金、柴达木北缘、北祁连等，构成本区条、块相嵌的构造

格局。因此，我们觉得用 “古西域地台”这一名称更为确切。古西域地台既有别于中朝

地台 (结晶基底形成于早元古代)，也有别于扬子地台 (结晶基底形成于晚元古代)，但

古西域地台形成的早期与中朝地台十分接近，在演化的晚期，甚至进人古生代与扬子地

台的关系更为密切了，此三者共同构成了古中国地台这一大的地壳单元。

              (二)高原中部扬子地台西缘延伸的变质基底

    处于昆仑中央断裂与澜沧江缝合带之间的青藏高原中部地区，最近的研究不断证实

有晚元古代晚期结晶基底的踪迹。最为明显的是在松潘甘孜 (SG)和巴颜喀拉 (BH)

构造带之中，那里巨厚的三叠系复理石层之下存在有众多由前寒武纪变质岩组成的小块

体，主要的实例如下:

    东昆仑南带的万宝沟群 (姜春发等，1992):主要岩性为白云质灰岩、基性火山岩，

据叠层石化石鉴定，时代为中元古代晚期至晚元古代早期，同位素年龄1 057Ma (K一Ar

法)，最近中法昆仑合作队测得年龄66OMa (Ar/A:法)①。据吴向农②口头介绍，在东昆

仑南带的东段，一部分原定的早古生代绿片岩、大理岩，Sm一Nd年龄值为1 600Ma

1 700Ma(显然层位应在万宝沟群之下)，再往东即西秦岭及摩天岭碧口群，变质火山岩

(刘家坪组)年龄为1 331 Ma，并为含化石的震旦系乔庄白云岩不整合 (赵友年等，

1984)。

    在若尔盖地区，三叠系复理石层之下，也可能存在变质基底，这里三叠系 (巴颜喀

拉山群)厚度薄、灰岩夹层多、构造简单、缺少变质作用、岩浆活动也十分微弱、邻区

的大断裂到此区边界消失、航空磁测表现为正磁场区，而周边为负异常。据此，赵发年

等认为若尔盖地区之下可能存在一个具相当规模、埋藏较浅的硅铝质基底，并推测可能

是摩天岭隆起的西部延伸。

    甘孜理塘缝合带西侧的恰斯群，主要为变质基性火山岩，据四川省区域地质调查资

料，同位素年龄为1 972Ma (Rb/Sr法)、638.4Ma (K一Ar法)，其上为含化石的震旦纪

晚期白云质灰岩不整合覆盖。

    金沙江缝合带西侧，青海省区域地质调查资料 (郝太平等，1991)，反映有一套变

质地层属元古代，即雄松群，以条带片麻岩和条带大理岩为主，同位素年龄有1 600Ma

(Sm一Nd法)、650Ma (Rb/Sr法)两组。

    上述青藏高原中部的变质基底以小块结晶基底的零星出露为特征，它们的时代从早

元古代晚期至晚元古代晚期，最终固结的时期在600Ma以前，要比扬子地台本部的基底

形成稍晚。

许志琴等.1994.私人通信

吴向农‘1993 私人通信
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②
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    值得指出的是，这种变质基底在西昆仑南带也有零星分布，再往西达到西昆仑中央

断裂以南的帕米尔构造结 (PM)北部或北帕米尔。

                  (三)青藏高原南部泛非期变质基底

    澜沧江缝合带西南的高原地区，中元古代、晚元古代作为印度地台的边缘沉积带，

以复理石或类复理石层为特征，经重要的一期 (500Ma一600Ma )构造一热事件的变质

作用，形成角闪石相和绿片岩相。具代表性的地层单位有:喜马拉雅 (H)的珠穆朗玛

群、拉萨波密 (IS)的念青唐古拉群和古琴群，中缅地块的公养河群、澜沧群、西盟

群、昌马支群等 (陈炳蔚等，1991)，它们上覆的地层自晚寒武世或早奥陶世地层开始

至整个古生界，皆为稳定型浅海或陆棚海沉积，青藏高原南部的变质基底以褶皱基底为

主。结晶基底仅在高喜马拉雅分布，拉萨地块的念青唐古拉群为零星出露。

    从上面对青藏高原内部3种变质基底的描述可以看出，它们的固结时代及固结程度

各不一样。姜春发等 (1992)，以昆仑中央断裂为界，把昆仑构造带分出两种类型的基

底，即南面的称昆南型基底，由于出露零星、整体性差、硬化程度低，表现为柔性，或

称之为软基底;昆仑中央断裂之北，基底广泛出露、整体性好，虽有断裂切割，基底并

未碎裂成无数孤立小块，硬化程度高，表现为刚性，或称之为硬基底。姜氏等人的这一

总结，在整个青藏高原也大体适用。

    昆仑中央断裂以北的青海、甘肃、新疆的一些地区，经早元古代部分固结或初步固

结，至中元古代全面固结，成为相对稳定的地壳单元，即我们所称的古西域地台。由于

结晶基底演化时间长、固结程度高、显示为刚性，这就是姜氏等人提出的硬基底。

    昆仑中央断裂以南的巴颜喀拉 (BH)及唐古拉 (TG)的一些地区，越来越多的资

料表明，是扬子地台西缘向高原内延伸的部位，但总体而言，它们基底的结晶程度比扬

子地台的更具柔性，固结时代也稍晚 (600Ma一700Ma)，并多以小块体的形式存在。更

南 (澜沧江缝合带以南)的藏北湖区，包括南羌塘、拉萨波密、喜马拉雅及滇西保山等

地，则是500Ma - 600Ma固结的基底。由于它们结晶程度低、演化时间短 (固结时代

晚)、显示柔性，可统称为软基底。

    青藏高原及邻区，基底成分和性质的不同，控制了所在地区的构造发展，后期的发

展对基底有着明显的继承性，这也是对青藏高原划分出一级构造单元的重要依据。除此

之外，就整个青藏高原而言，麻粒岩相出露十分零星，麻粒岩相的岩石多以小包裹体形

式被捕掳于角闪岩相的岩层之中。表明青藏高原虽然经历长期复杂的演化过程，但下地

壳岩石基本上未折返到地表，或青藏高原虽然新生代的隆升很强烈，但剥蚀程度并不强

烈。

    各种变质基底在高原的出露规模和理藏深度，对高原的分块断分层的地壳结构可能

有一定的联系。



第三节  主要构造单元的基本特征

一、喜马拉雅块体 (H)

图3-4为青藏高原及其邻区构造分区略图，以下分别介绍主要块体的特征。

⑧ 塔里木地台 、买
尾吞

度河一雅鲁
公错一怒江
沧江缝合带

      合带
      塘缝

二示UP a A 489O}
(LCZ

(JSZ 扬子准地台
带 (GLZ)

印
班
湘
金
甘
东

中
缅
块
体

:东昆仑南缘缝合带(KSZ)
1喀喇昆仑断裂 (KKT)

:参柯中:遇蟹山断型带(LMT)
:早'LAGJ$WfR (KNT)
:柴达木北缘断裂 (朋T)

:祁连山前断裂(QFT)

y\
块 /印块
体 / 支体

①
②
⑤
由
⑤
国
⑦
⑧
L⑧
颐
⑧
⑩

                          图3-4 青藏高原及其邻区构造分区略图

    其北以雅鲁藏布江缝合带与拉萨波密 (冈底斯)块体为界，南与锡伐利克山前拗陷
与印度地台接壤。由北往南大体可划分出以下几个次级构造单元。

拉萨波密块体

雅鲁藏布江缝合带 (YIZ)

低分水岭被动边缘带

拉轨岗日断裂 (LGT)

北喜马拉雅陆棚带

主北坡断裂 (MNT)

高喜马拉雅结晶岩带

9斗



主中央断裂 (MGT)

低喜马拉雅推覆带

主边界断裂 (MBT)

锡伐利克山前拗陷带

主前沿断裂 (MFT)

印度地台

现将这些次级构造单元主要特征由南往北叙述如下。

(一)锡伐利克山前拗陷带

    该带从克什米尔至阿萨姆，东西延长2 500km，平均宽约20km，在锡金、不丹境内

变窄，断断续续出现。充填这个拗陷的沉积物，主要是木里群和锡伐利克群。木里群主

要是半咸水至淡水沉积物，厚达2 000m以上。木里群的物质来源于印度地台 (Gansser,

1964)，不是磨拉石建造，时代为早中新世一中中新世。锡伐利克群及上覆的下更新统，

总厚5 000m以上，为粗碎屑沉积，一碎屑物粒度很粗大，而且由下往上有愈来愈粗的趋
势。这些碎屑物基本上来源于上升的喜马拉雅山 (黄汲清等，1980)。在这一山前拗陷

磨拉石层中存在3个显著的不整合，即上新统与下更新统之间、下更新统内部及下更新

统与中更新统之间。山前拗陷形成时代虽新，但构造相当复杂。可分为两个亚带:北亚

带以向北陡倾的逆断层和向南倒转的褶皱为特征，它与低喜马拉雅以主边界断裂为界，

主边界断裂和北亚带的这类构造形成于上新世以来;南亚带以平缓且不对称背斜、向斜

为特征，它的南界断裂 (主前沿断裂MFT)形成时代更晚，为更新世以后产物，但因大

部分被恒河平原全新世冲积层所掩盖而辩别不清。

(二)低喜马拉雅推覆带

    处于主中央断裂 (MCT)与主边界断裂 (MBT)之间的地区，主要出露的是中元古

界、上元古界变质岩系，下古生界在加德满都一带有所出露，化石丰富，属稳定型沉

积。石炭系一二叠系为冈瓦纳相沉积，在本带的东段和西段夹有基性火山岩。500Ma

600Ma花岗岩的侵人及区域变质作用，即泛非构造一热事件在本带有着显著的表现 (谢
广连，1993)。主要的构造变动期为中新世以后，主中央断裂以南在本带中一系列的推

覆构造和与之相伴的倒转褶皱、飞来峰、构造窗，并有相当规模的淡色花岗岩的侵人，

即是这一时期的产物。

                      (三)高喜马拉雅结晶岩带

    此带处于主中央断裂 (MCT)与主北坡断裂 (MNT)之间，主要出露中元古界、上

元古界 (可能包括部分寒武系)的变质岩系及少量的古生代稳定沉积盖层。变质岩系主

要自下而上由蓝晶石片岩、黑云母片麻岩一变粒岩、变粒岩一变质碳酸盐岩等，并保留

复理石韵律及递变层理等原始结构。同位素年有3组:1 250Ma, 50OMa一600Ma及lOMa

2OMa。前两者以区域变质作用为主，后者以热变质作用为主，具深熔为主的混合岩化

特征。北坡主断裂多发生在变质岩系与沉积盖层之间，活动时期亦为中新世以后，具北
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倾斜、正韧性剪切带的特征，与此相应地，在高喜马拉雅北缘，近北坡主断裂带有大量

淡色花岗岩的侵人。

                      (四)北喜马拉雅陆棚带

    此带处于主北坡断裂 (MNT)与拉轨岗日断裂 (LGT)之间，主要出露的是稳定的

地台盖层沉积，从上寒武统或下奥陶统开始至古近系始新统，皆为浅海相碎屑岩、碳酸

盐岩组合 (石炭系一二叠系亦具冈瓦纳型)，总厚10 000m左右，总体上属连续沉积，

没有出现大的构造运动间断面和不整合面。本带岩浆活动、变质作用也很微弱，褶皱作

用发生在中新世以后，表现为沉积盖层的等厚褶皱。断裂以脆性的正、逆断层为主。拉

轨岗日断裂作为分界断裂，可能活动时代在始新世以后，向北倾，具逆冲断裂性质。

                      (五)低分水岭被动边缘带

    在拉轨冈日断裂以北，雅鲁藏布江缝合带 (YIZ)以南的地带，前寒武系变质基底

及古生界沉积盖层主要发育在沿低分水岭分布的东西向各个弯隆部位，沉积特点与低、

高、北3个喜马拉雅带相同，但三叠系开始的中生界，表现为由浅海相至次深海相的复

理石沉积。本带的北侧面对雅鲁藏布中特提斯洋，那里晚三叠世、晚侏罗世一早白I世

均构成由细碧岩、玄武岩、放射虫硅质岩、混杂岩、超基性岩构成的蛇绿岩套。雅鲁藏

布洋的俯冲闭合主要发生在晚白-T,-世晚期，导致分开印度板块与欧亚板块的雅鲁藏布江

缝合带形成。这里地层的全面褶皱发生在晚始新世以后的喜马拉雅运动，并沿缝合带两

侧出现冈底斯磨拉石和柳区砾岩与下伏地层及蛇绿岩套的不整合。

    雅鲁藏布江缝合带西延进入帕米尔南缘，沿巴基斯坦的苏来曼山再向西延伸。在帕

米尔南受到中新世以后向北推覆构造的破坏，并使整个帕米尔地壳强烈地压缩形成帕米

尔构造结。东延在西藏察隅北，由东西向急转南下进入缅甸的阿拉干山脉。

    以上对喜马拉雅块体的论述，可以参阅图3-5:“青藏高原南部沉积序列一岩浆活

动一构造运动对比图”。

二、拉萨波密 (冈底斯)块体

    处于雅鲁藏布江缝合带以北及班公错一怒江缝合带 (BNZ)以南的广大地区，它所

分布的前寒武系变质岩及古生界沉积盖层与南面的喜马拉雅块体相似。中生代特别是晚

中生代以措勤申扎断裂为界分南、北两个亚带。断裂以南的南亚带由日喀则弧前盆地、

冈底斯岛弧侵人岩、安底斯型火山弧、念青唐古拉前寒武系断块组成，它们属于南面雅

鲁藏布洋的活动边缘。断裂以北的北亚带其北为当时班公错一怒江洋盆的那曲被动边

缘。以上两个亚带的沉积序列、岩浆活动、构造运动情况亦可参考图3-5 0

    在班公错一怒江缝合带南侧上三叠统至侏罗系为一套复理石沉积，夹硅质岩、中基

性火山岩、并有混杂岩，与超基性岩一并组成蛇绿岩套。由于在东段安多、东巧等地早

白奎世一晚侏罗世地层不整合在蛇绿岩套之上，垫底变质岩的角闪石年龄为179Ma(王

希斌等，1987)，所以班公错一怒江洋盆的时代为晚三叠世至中侏罗世，洋盆封闭时代



要早于雅鲁藏布洋盆，但在西段班公错附近封闭时期与雅鲁藏布洋盆相近。洋壳封闭

后，沿缝合带附近挤压变形作用十分显著，形成一系列叠瓦构造，同时由于所夹的小块

体在挤压运动过程中的旋转，走滑断层尤为突出，缝合带南侧的伦坡拉含油盆地可能就

是在这种拉分背景中形成的。

    拉萨波密块体东延经云南腾冲进人缅西北高原。西部延伸为塔什库尔干走滑断层所

切割，它西部对应部分应是喀喇昆仑构造带，再西延可能为中、南帕米尔。

三、唐古拉块体 (或羌塘地体)

    此块体位于班公错一怒江缝合带与金沙江缝合带之间的藏北和青海南部地区，这一

块体又被切割在其中的澜沧江缝合带分成南、北两部分，即南羌塘保山和北羌塘昌都。

它们的沉积序列、岩浆活动、构造运动的对比见图3-5。南羌塘保山处于澜沧江缝合带

之南，前寒武系变质基底及古生代沉积盖层，与喜马拉雅块体、拉萨波密块体相似。这

样，喜马拉雅、拉萨波密、南羌塘保山这3个块体自然是印度地台北缘冈瓦纳古大陆的

组成部分。北羌塘昌都:处于澜沧江缝合带与金沙江缝合带之间，从金沙江西侧发现的

前寒武系变质岩层具扬子地台西缘结晶基底的性质和其上被白云质灰岩不整合覆盖 (灯

影期超覆)来看，本块体具扬子地台的某些特点。然而，这里零星出露的奥陶系一志留

系 (特别是昌都地区)具复理石沉积，上覆不整合的泥盆系、石炭系、二叠系沉积盖层

都可与华南早古生代冒地槽褶皱相对比，它又具华南型的特征。

    需要指出的是，澜沧江缝合带作为冈瓦纳古大陆与欧亚大陆的大的分界，即是古生

代特提斯主洋盆的部位，不少资料 (陈炳蔚等，1991)反映，洋盆发生于石炭纪初;晚

石炭世一早二叠世为洋盆发展的盛期，至晚二叠世洋盆封闭形成缝合带。在缝合带北侧

及东侧出现碰撞花岗岩带，变质带及滞后的陆缘火山岩带 (莫宣学等，1991)，沿缝合

带在早中生代的陆内变形阶段出现韧性平移剪切带 (左旋)。该缝合带东南延伸在滇西

经保山东侧南延出国境，西段虽为塔什库尔干断裂切割，但对应部位仍可在中帕米尔北

侧继续西延。金沙江缝合带，代表古特提斯北支更小的洋盆，发生和封闭时期与澜沧江

带相似，但它的碰撞 (及俯冲)花岗岩带、滞后的陆缘火山岩带在缝合带的西侧及南

侧，沿缝合带在早中生代亦出现韧性平移剪切带 (左旋)。它东南延在滇西哀牢山变质

带西侧进人越南与马江蛇绿岩带相连 (Chen Bingwe et al.，1994)，西延在龙木错附近与
澜沧江带汇合一起。

    唐古拉块体由于受特提斯复杂的开、合构造作用的影响，在二叠纪一三叠纪时期，出

现复杂的沉积背景:表现在缝合带附近为活动型沉积，岩浆活动及变质作用强烈，远离缝

合带的部位仍为稳定型浅海及海陆交互相沉积。进人中生代中期，特别是中侏罗统一上

侏罗统，称雁石坪群，为最广泛出露的地层。雁石坪群与下伏地层为不整合接触，雁石坪

群厚达5 000m左右，以浅海相碎屑岩、泥质碳酸盐岩为主。碎屑岩中主要为硬砂岩、复矿砂

岩，成熟度较低，具复理石的某些特点。但这里构造简单、褶皱开阔，我仍把它作为地台盖层

沉积看待，即当时是处于稳定的构造环境。对应于雁石坪群的地层单位东部延伸进人昌都

地区则为红色的陆相碎屑沉积。中生代晚期至古近纪以后，全区则为陆相红色盆地建造。
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四、巴颜喀拉和松潘甘孜构造带

    此构造带位于金沙江缝合带 (JSZ)以北，昆仑南缘缝合带 (KSZ)以南及龙门山一

锦屏山断裂 (LMT)以西的广大三角形地区。该区西部为巴颜喀拉构造带，西延经西昆

仑进人北帕米尔;东部为松潘甘孜构造带，是三角区的主体;两者实为一体，没有明显

的分界。它们几乎全为巨厚的三叠系复理石层所充填和覆盖。对这一地区的构造演化历

史，目前尚有两种不同的看法:一种认为 (Sengor, 1985)，本区在三叠纪以前一直为海
洋环境，巨厚的复理石层是在洋壳之上发育而成的，到印支晚期甚至燕山期才褶皱隆

起;另一种观点认为 (黄汲清等，1987)，在三叠纪以前，本区有一个较长的陆块性质

的稳定时期，且这里的复理石层是在陆壳拉张时所形成的坳陷背景上发育成的 (特别是

新元古代末至古生代)，并没有经历洋壳发展的阶段。从在本区不断发现扬子地台西缘

中元古代、新元古代基底及古生代盖层，我们支持第二种观点，并提供一张 “青藏高原

东部地质构造剖面”(如图3-6)，它足已充分说明问题了。

    从图3-6及图3-4中可以看出:本区在复理石层充填的同时，东南侧沿甘孜理塘一

线出现了由于较强烈的拉张而产生的初始小洋盆，晚三叠世诺利克期洋盆向西俯冲产生

“沟一弧一盆”结构，三叠纪末形成缝合带 (GLZ)，并出现陆内变形的韧性平移 (左

旋)剪切带。在北侧的东昆仑南缘缝合带 (KSZ )，特别是沿阿尼玛卿一线出现晚二叠

世至中三叠世的小洋盆，晚三叠世洋盆向北俯冲封闭形成缝合带，洋壳消减后的陆内变

形除形成韧性平移剪切带外，还出现明显的推覆构造。东界的龙门山一锦屏山断裂是一

条更晚活动的断裂，它形成于新生代，是印度板块不断向北推挤时所产生的效应，表现

为由西往东挤压的一系列推覆构造带。

    还需指出的是，松潘甘孜构造带三叠复理石沉积向东可深入到秦岭与西秦岭南部相

接，往北顺瓦洪山断裂经青海南山可能插人到南祁连。

五、昆仑构造带

    该构造带的南界为昆仑南缘缝合带与巴颜喀拉及松潘甘孜构造带相接，北邻柴达木

块体及塔里木地台。姜春发等 (1992)在 《昆仑开合构造》一书中作了较全面的总结，

近期研究又称 “中国中央造山带”。昆仑构造带被阿尔金断裂切割被分成东、西两部分。

东昆仑与西昆仑的构造演化总体上是相同的，但又有某些差异。

                      (一)东、西昆仑的共同点

    (1)都可以分出北、中、南3个亚带。

    (2)中央亚带由 “昆北型”(固结于中元古代)结晶基底组成。

    (3)“昆北型”结晶基底的南侧是一条重要的深断裂，称昆仑中央断裂 (KCT)，它

经历了长期的演化过程，控制了南北两侧结晶基底的形成。据姜春发等 (1992)研究，

昆仑中央断裂经历了多旋回开、合的演化过程:中、新元古界的万宝沟群中有一套枕状

基性熔岩与辉长岩、硅质岩、复理石层相伴的组合，岩石化学属拉斑玄武岩，显示洋

岛、洋盆的一些特征，上覆地层大面积缺失震旦系，反映第一次开、合旋回。早古生代
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北侧的祁曼塔格裂陷槽的扩张与褶皱，反映第二次开、合旋回。晚古生代的扩张形成以

清水泉为代表的蛇绿岩带①，晚石炭世至早二叠世褶皱属第三次开、合旋回。上三叠统

八宝山群的广泛不整合，形成大面积重熔花岗岩带，进人陆内演化阶段。所以姜氏等亦

命名它为基底缝合带。

    (4)北部亚带主体为卷人古生代褶皱的 “昆北型”基底及花岗岩带。花岗岩的时代

以晚古生代为主，并有早古生代，但早中生代 (印支期)也不可忽视。

    (5)南部亚带，以晚古生代褶皱为主，并经历了早古生代、晚古生代、早中生代多

旋回褶皱，花岗岩除发育有晚古生代以外，早中生代 (印支期)、晚中生代 (燕山早期)

的花岗岩都有较大量的分布。

(二)东、西昆仑的差异

    (1)东昆仑 “昆北型”结晶基底局部出现麻粒岩相，西昆仑没有发现，说明东昆仑

下地壳成分局部已折返到地面以致裸露地表，西昆仑下地壳物质是否全埋藏在深部，尚

待研究。

    (2)东昆仑 “昆南型”结晶基底出露地表的为中元古界、上元古界，而西昆仑为下

元古界，说明西昆仑这种基底比东昆仑抬升高，情况与 “昆北型”相反。

    (3)东昆仑北部中奥陶世出现的祁曼塔格裂陷槽带属优地槽特点。这里的奥陶系称

祁曼塔格群，由碎屑岩、灰岩夹较厚的基性火山岩组成，总厚达万米。晚奥陶世末褶皱

封闭，泥盆系与石炭系为稳定型海相、海陆交互相沉积 (缺失志留系)，并与下伏祁曼

塔格群及更老地层为不整合接触。属早古生代褶皱，并向北延伸人柴达木盆地。而西昆

仑北部出现的是晚古生代褶皱，并以断裂作为与塔里木盆地的分界。

    (4)东昆仑花岗岩时代以晚古生代为主，其次是早中生代，而西昆仑除有不少晚古

生代花岗岩外，其时代以早中生代为主，更西至北帕米尔则为晚中生代 (燕山晚期)及

新生代早期 (喜马拉雅期)的花岗岩。

    (5)东昆仑南缘缝合带，特别沿阿尼玛卿一线在二叠纪一三叠纪出现过洋盆的拉张

闭合现象，而在西昆仑南缘只以深断裂的形式出现。

六、阿尔金构造带

    此构造带主体部分处于塔里木与柴达木之间，它是沿阿尔金断裂分布的断裂隆起构

造带，此带广泛出露中元古代固结的结晶基底。在部分地段缺失晚元古代早期的青白口

系。愈来愈多的资料表明，阿尔金构造带，不但出现有类似东昆仑结晶基底的麻粒岩

相，而且出现有少数老地质年龄的数据，例如，在甘肃原敦煌隆起东西两侧的一套片麻

岩、片岩混合岩中，角闪石Sm - Nd同位素年龄为2 936Ma，说明有晚太古代岩层的存在。

    ① 据杨经绥1995年的研究，清水泉蛇绿岩带具岛弧蛇绿岸的特点，时代为513Ma(错石年龄)。

因此有可能此次扩张是在早期岛弧裂陷部位的再次拉开。

    ② 李志深.1992.甘肃西部变质岩系时代的厘定及意义 甘肃地质科学情报，(3): 1 --50



    还需指出的是，阿尔金构造带在老结晶块体的基础上，和祁曼塔格一样于早古生代

发生张裂，出现优地槽性质的裂陷槽，但它的裂陷时期发生在早奥陶世，并在中奥陶世

末期褶皱封闭，它的开、合旋回比祁曼塔格要早一个世。根据东、西昆仑在构造演化过

程中存在的差异，可以推测阿尔金断裂发生较早 (至少在古生代前)，为长期活动的断

裂，现有的资料表明，进入陆内变形阶段，它在中生代 (燕山早期)具右旋平移的特

点，至新生代由于印度板块向北的强烈推挤才显示左旋平移最显著的特征。

七、柴达木块体

    柴达木块体处于东昆仑构造带以北，宗务隆断裂以南的广大盆地分布区。前人对本

区大地构造性质认识不一，最重要的问题是:柴达木盆地之下是由前寒武系结晶基底组

成的，还是由周边各古生代褶皱延人盆内拼合而成的。现有资料表明:柴达木盆地周边

的前寒武系变质岩层，如北缘的达肯大坂群、昆仑北部的金水口群等都自然延人盆地

中。据青海省地质矿产局 (1991)报导:阿尔金于870E自昆仑山脉分出，那里元古宙

变质岩系延入盆地之中的咸水泉、俄博梁一带，在重力图上表现为高重力带，并继续延

至冷湖带。此外盆地中9口深井钻孔，终止于元古宙结晶片岩，表明盆地基底主要是元

古宙。基底之上震旦系至中奥陶统岩相及厚度稳定，具地台型盖层沉积特征。柴达木盆

地主要充填的是中新生代陆相地层 (早中生代三叠系缺失)。陆相盆地沉积始于侏罗纪，

它由碎屑岩及含煤岩系组成，与下伏地层不整合。白里系一新近系为红色膏盐碎屑岩组

合夹多层砾岩，最大厚度达9 000m，第四系沉积中心在盆地东部湖泊区，最厚达315m0

古近系一新近系褶皱为明显短轴背斜呈反S型排列，盆地北侧山体向盆内推覆，形成紧

密倒褶皱和逆冲一推覆构造。处于柴达木盆地北缘有一条重要的断裂带，通称柴达木北

缘断裂 (NQT)。据报导该断裂沿现今的赛什腾山、绿梁山、锡铁山南侧，呈北西西向
延伸，由若干条断裂组成深断裂带。沿断裂带广泛发育基性一超基性岩 (K一Ar同位素

年代为49OMa)，多与围岩呈断层接触，围岩以石英片岩、斜长角闪岩、硅质岩、绿泥

片岩为主，岩层的最高层位是上奥陶统变质火山岩，但火山岩以中性为主，硅质岩少

量，不具典型的蛇绿岩套组合特征。因此，可以认为它主体是由奥陶纪强烈扩张运动、

硬块基底解体而成的裂陷槽部位，晚奥陶世末裂陷槽褶皱被封闭。晚古生代不整合覆盖

有上泥盆统至石炭系海陆交互相盖层沉积，造山期后的陆内阶段 (中生代早期)出现北

陡倾逆冲韧性平移剪切带。新生代出现由北往南的推覆构造。

    欧龙布鲁克处于柴达木北缘断裂之北，宗务隆断裂之南，由于南、北两侧均为断裂

所限，故称欧龙布鲁克断块，以全吉山、欧龙布鲁克为代表，古元古界结晶基底 (达肯

大坂群)广泛出露，并为稳定型的震旦系一寒武系及下、中奥陶统连续沉积的海相碎屑

岩、碳酸盐岩组合不整合覆盖，缺失上奥陶统及志留系;上泥盆统为红色砂砾岩夹中酸

性火山岩，不整合于下古生界之上。石炭系为海陆相交互相含煤沉积，二叠系缺失。中

新生代、新生代为陆相碎屑岩。该断块构造变形不强烈，岩浆活动与变质作用微弱，古

生代地层多以单斜断块或剥蚀窗口出现在上叠的中新生代、新生代盆地沉积之中。



八、祁连构造带

    祁连构造带位于青藏高原的北部边缘，南以宗务隆断裂与柴达木块体为界，北以祁

连山前断裂与酒泉盆地 (走廊过渡带)为界，西端被阿尔金断裂切断而终止。往东是否

汇人北秦岭还有争议。它由北往南大体可分如下几个次一级构造单元:

        河西走廊过渡带

        — 祁连山前断裂

        北祁连洋、陆残块混杂带

        — 北祁连缝合带

        中祁连:结晶岩带 (大陆碎块)

        — 中祁连南缘断裂

          南祁连:被动边缘带

        — 宗务隆断裂

        柴达木块体 (欧龙布鲁克断块)

    现由南往北将各次级构造单元特征分述之。

                          (一)南祁连构造带

    南祁连构造带位于宗务隆断裂与中祁连南缘断裂之间的广阔地带。这一地带，前寒

武系出露零星，主要分布在青海湖东部，并出现青白口系与下伏蓟县系的不整合。奥陶

系和志留系为连续沉积，主要分布在西部，并以不整合超覆于东部的前寒武系之上。奥

陶系总厚近1 000m，下奥陶统以中基性一中酸性火山岩系为特征;中奥陶统、上奥陶统

则以陆缘碎屑岩为特征。志留系是南祁连分布最广的地层，主体以复理石层为特征，总

厚7 000m。刘增乾等 (1990)根据这里志留系复理石西南厚、东北薄，在西南部见到棱

角状花岗岩碎屑，以及其粒度从西南往西北变细等特征，认为其物源为柴达木、阿尔金

及塔里木。根据沉积一构造特征，南祁连早古生代具大陆边缘的特点。南祁连的上古生

界及三叠系均为稳定的浅海相至海陆交互相沉积，其侏罗系、白噩系则在大部分地区缺

失。古近系一新近系分布在东、西两端，形成规模不大的山间盆地。该区地层在构造变

形上，表现为下古生界为紧密褶皱，并经轻度变质。上古生界至三叠系，一般褶皱平

缓、断裂不发育。南祁连基性、超基性岩分布极少，但中酸性侵人体大量分布，以同造

山期的早古生代侵人体为主，造山期后亦有早中生代 (印支期)花岗岩类的侵人。

    宗务隆断裂作为祁连构造带的南边界断裂，早古生代表现为强烈的活动，控制了其

南、北两侧的构造演化。进人晚古生代，特别是二叠纪一三叠纪，沿断裂附近的南祁连

出现类复理石层及滑塌堆积。沿断裂带还出现了一些片麻岩、混合岩，大部分是糜棱

岩，代表了韧性剪切带通过的部位，由于它切割了早中生代花岗岩及三叠纪地层，韧性

剪切带可能发生在中生代早期，韧性剪切作用主要表现在先为向北陡倾的逆冲，后为右

旋平移性质。古近纪一第四纪的山间盆地也沿断裂分布，说明它在新生代以后仍在活动

(青海省地质矿产局，1991) 0



                        (二)中祁连构造带

    中祁连构造带位于中祁连南缘断裂与北祁连缝合带之间的地带，大面积裸露地表的

是前寒武系结晶基底及各时期岩浆岩侵人体。下古生界分布零星，仅见西段有中寒武统

和下奥陶统，以浅海相稳定型碎屑岩、碳酸盐岩组合为主，局部夹玄武岩及安山岩，不

整合覆于结晶基底之上。上古生界亦见于西段，仅南、北边缘出露，由陆相红色粗碎屑

岩至海陆交互相碎屑岩及碳酸盐岩组成，不整合于下伏地层之上。构造变形表现为前寒

武系褶皱紧密，古生界一般比较开阔。中生界、新生界以陆相沉积为特征，各系、统之

间的沉积间断明显，并以下白Y-统的不整合及普遍超覆最为显著。因此，它是祁连构造

带中相对稳定的陆壳残块。

    中祁连南缘断裂的主要活动时期发生在早古生代，并控制了两侧的构造演化，沿断

裂带有零星的基性、超基性岩分布，东段可能进人到拉脊山裂陷槽带内。晚古生代继续

活动，控制了哈拉湖至青海湖一带的沉积，使那里二叠系一三叠系发育有巨厚的类复理

石沉积。早中生代至中中生代早期，出现由北往南逆冲的片理化和挤压破碎现象，晚中

生代以来控制了哈拉湖、青海湖及疏勒河谷地的形成 (青海省地质矿产局，1991) 0

                        (三)北祁连构造带

    北祁连构造带位于北祁连缝合带与祁连山前断裂之间的地带，文献中 (任纪舜等，

1980)习惯称之为北祁连优地槽褶皱带。带内构造十分复杂，断裂发育很充分，致使各

地层单位断层接触，并呈现特征明显的垒、堑相间的构造格局。如此格局，一方面使得

前寒武系结晶基底裸露成隆起的断块，另一方面在深切的拗陷内发育有超基性岩、基性

枕状熔岩、放射虫硅质岩及深海复理石层，构成中寒武世、晚寒武世和早奥陶世、中奥

陶世两期蛇绿岩套。刘增乾等 (1990)根据该蛇绿岩套总体具低钙、低镁、低钾等特

征，并可与纽芬兰加里东蛇绿岩相对比，故认为是初始洋盆的产物。

    中奥陶世末的强烈构造运动使上奥陶统不整合于蛇绿岩套之上。志留系主要为复理

石至类复理石沉积，具有残余海盆特征。泥盆系一三叠系属地台型稳定沉积盖层。侏罗

系为陆相碎屑岩，白Y-系一新近系主要分布在东段，为含盐碎屑岩的断陷盆地沉积。构

造变形表现为下古生界为紧密褶皱，上古生界及中生界、新生界以断裂为主，最显著的

特征是早中生代末至中中生代出现由北往南推挤的高角度逆冲断层，新生代出现由南往

北推挤的逆冲推覆构造，祁连山前断裂就是新生代的磨拉石层倒转变形、推覆带。

    北祁连是在古陆壳基底上裂解，由裂陷槽进一步发展而成的小洋盆，洋盆内残留有

数条前寒武系结晶基底碎片，洋盆的封闭形成洋、陆残块交替的混杂带，并在它们挤压

强烈的交替接触部位形成蓝片岩及蛇绿混杂岩。

    祁连山前断裂是分开北祁连与酒泉盆地的重要分界断裂。晚中生代至新生代活动尤

为突出，它控制了以酒泉盆地为代表的一系列山前盆地的发育。在祁连山前，上新世至

第四纪磨拉石很典型，出现上新统与下更新统、下更新统内部 (上下玉门组之间)、下

更新统与中更新统 (酒泉砾岩)之间的3个重要不整合。祁连山前断裂又是新生代的重



要推覆构造带①(图3-7)，出现山前磨拉石层的直立和倒转。这种新生代以来的推覆构

造，表现为由南往北的挤压作用，致使祁连山体侧压在北部盆地之上。新生代地层的三

次重要不整合，可能是推覆作用的3个激发期。

    处于祁连山前北面的酒泉盆地分布区，其大地构造性质以往被文献称 “走廊过渡

带”(任纪舜等，1980)或 “河西走廊陆缘带”(刘增乾等，1990)。带内有少量前寒武

系出露，古生代大部分伏于中生代、新生代陆相沉积之下。整个早古代沉积从南往北，

厚度和岩相具有由活动型向稳定型变化的趋势。泥盆系一三叠系也属稳定盖层沉积，并

以底部的磨拉石层不整合于古生界之上，这里大面积上叠的中生代、新生代陆相盆地，

除边缘出露有侏罗系外，主体为白Y-系一新近系的湖相泥页岩、砂砾岩及河湖相砂页

岩②。盆地构造总体为一复式向斜，南陡北缓，南部发育老君庙背斜，走向北西西，背

斜北翼近于直立或倒转，并相伴一系列由南往北逆冲的叠瓦构造 (如图3-7)，显然，这

一构造格局与祁连山前断裂的强烈活动有着直接的联系。
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图3-7 酒西盆地老5井一单西6井横剖面图

        (引自霍永录、曾晓明，1986资料①)

第四节  青藏高原主要造山带

构造变形的某些特征

    对青藏高原构造变形的研究起步较晚，但近年来已有一些重要的成果，其中包括许

志琴等 (1992)“中国松潘一甘孜造山带的造山过程”、许志琴等 (1994)“北祁连走廊

南山加里东俯冲增生地体及其动力学”以及 “七五”计划期间中国科学院 “滇西特提斯

演化”、地质矿产部 “三江地区构造、岩浆、成矿带”等重大项目的成果。20世纪80

年代末至90年代初，中美合作 “喜马拉雅构造变形的研究”及中英合作 “格尔木至拉

萨路线地质考察”等，都对一些重要造山带的变形做了相应的研究工作，特别是最近中

法合作 “东昆仑及邻区岩石圈缩短机制”的科学考察项目取得了更大的进展。

    本节对前人的成果不作更多的重复，重点对我们在此项研究中所获得的一些新资料

① 霍永录等.1986.酒泉西部盆地油藏形成及分布规律.玉门石油科技动态，(1)

② 宋立勋.1986.甘肃西部地质构造和油气评价.玉门石油科技动态，(2)



进行分析和论述，并对照前人的资料对青藏高原构造变形及动力学问题进行讨论。

一、青藏高原北邻地区构造变形的观察

    处于祁连山构造带以北的青藏高原北邻地区，主要为北山构造带所占据，在北山造

山带的演化过程中，石板井一小黄山断裂起着控制作用。它是南、北两大板块的重要分

界，即断裂北面属哈萨克斯坦板块，南面属塔里木地台的范畴。在小黄山剖面中，其南

端出露的浅色辉长岩岩片向北逆冲在超基性岩块之上。剖面北侧，黄褐色硅质灰岩呈断

片产出，推覆在大陆性质的结晶岩系之上，形成飞来峰。在石板井一带，不少蛇绿岩层

因后期花岗岩侵人被改造殆尽，仅在局部地段残留有远洋沉积的硅质岩、火山岩等岩

片。因此，可以认为它是一条被肢解的蛇绿岩带。根据其南侧东七一山岛弧、洗肠井弧

后次生扩张等蛇绿岩的存在，推测洋盆的时代为震旦纪至志留纪，晚志留世洋盆向南俯

冲产生沟一弧一盆格局，中晚泥盆世碰撞作用后进人陆内演化阶段。以下所叙述的是板

内阶段所反映出来的变形特征。

                    (一)北山构造带的韧性剪切带

    本次研究，我们在北山构造带的路线考察中见到4条韧性剪切带 (如图3-8)a

    1.红石山韧性剪切带

    红石山韧性剪切带 (如图3-8中1)发育在红石山断裂附近，反映早、中石炭世时

期这一带的裂陷槽闭合期间或稍后发生在上地慢内部的高温韧性剪切作用。

    红石山超基性岩呈纺锤形侵人于下石炭统，近东西向延伸，长达13.7km，最宽处

约2.9km，四周镶嵌辉长岩边。北倾的逆冲断裂常见糜棱岩，岩体中纯橄岩铬铁矿定向

排列。斜辉橄榄岩中辉石定向排列具流面构造，其叶理走向近东西，向北陡倾约750倾

角。我们对红石山岩体橄榄岩糜棱岩中的橄榄石和尖晶石作了透射电子显微镜观察，所

获得的位错构造图像有:位错环、位错排、网状位错、直线位错、钉扎构造、短线位错

等 (陈炳蔚等，1995)。橄榄石依位错形态及其交切关系反映有两期剪切作用。早期产

生高温位错，按位错图像可计算出平均位错密度为3.94 x 108/cm2，古应力△a=
185MPa，为上地慢高温蠕变条件下形成的。晚期产生低温位错，平均位错密度为8.8 x

107/cm2，古应力△a = 88MPa，推测慢源物质因构造抬升进人陆壳而形成。铬尖晶石的
超微构造同橄榄石的结果一样，也产生早期的高温位错和晚期的低温 (长直线)位错，

同时还出现反晶畴，说明冷却速度较慢 (陈炳蔚等，1995)0

    2.石板井一小黄山断裂南侧韧性剪切带

    该剪切带 (图3-8中2)所切割的地层为奥陶系、志留系及石炭系，部分华力西期

晚期的花岗岩也遭强烈变形出现糜棱岩化，剪切带宽一般1km一2km。野外观察，岩层

发生过由北往南的逆冲作用，但最强的变形是沿走向平移剪切的叠加作用。对所采的5

块定向标本进行石英组构测定，大致结果如下 (如图3-9) o

    标本风_，和B4-2位于剪切带北部。石英组构图出现 (1111) (a>菱面组构，反映在
中温 (350℃一450cC)条件下形成.剪切方向右行平移门
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图3-8    北山地区韧性剪切带分布示意图

1:韧性剪切带;2:石板井一小黄山主缝合带

    标本B4-4和B4-5位于剪切带中心部位。石英组构图表现为近高温的极密连线组构，

反映早期高温条件下形成的反扭 (逆冲)剪切作用。

    标本氏-6位于剪切带南部，石英组构图出现 (11n)(a)菱面组构，也反映中温条
件下形成的右行平移剪切作用。由于部分石炭纪花岗岩强烈变形和糜棱岩化，且为上侏

罗统一下白奎统不整合覆盖，以及用K一Ar稀释法测得公婆泉北糜棱状花岗岩年龄值

为(206.4士0.3) Ma.，因此可推测剪切带形成于晚三叠世一早侏罗世。
    3.公婆泉南韧性剪切带

    公婆泉南韧性剪切带 (图3-8中3)西自牛圈子经马鬃山往北东延伸，呈向南凸出

的弧形，总体产状北倾700，常见S一C结构，不对称眼球结构，带状石英、云母鱼、长

石多米诺结构等，显示由北往南的逆冲剪切作用。对其中石英组构分析 (如图3-10中

之B29一1)，显示出极密，环带较多，最高极密不突出而且环带不对称，因而所引起的

原因还需进一步研究。根据尖山南花岗糜棱岩中白云母K - Ar年龄为 (228.7 1 0.4)

Ma.，可推测此剪切带亦形成于晚三叠世一早侏罗世。

    4.北山南缘韧性剪切带
    北山南缘韧性剪切带 (图3-8中4)发育在 “北山杂岩”的变质岩系中，主要为云

母片岩，糜棱状片麻岩等。所观察到的变形现象，以渗透性线理，鞘褶皱为典型。线理

总体指向1400，石英被拉长，长石碎斑构成带尾眼球体，呈右旋方向具平移剪切特征。

所做的石英组构 (如图3-9中B34)出现 (1011) ( a>菱面组构，显示在中温 (3500C -

45090)条件下形成。从极密环带分析亦为右行，与野外观察一致。在金庙沟的糜棱状

片麻岩K一Ar年龄值为 (201.1士0.2) Ma.，说明韧性剪切带形成时代在燕山早期。

①、② 左国朝等.1992.私人通信

③ 左国朝.1992.私人通信
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                  图3-， 主要韧性剪切带石英组构图，(XZ面，下半球投影)

    1:等密线区间1%一2%; 2:等密线区间2%一3%; 3:等密线区间3%一5%; 4:等密线区

间5%一7%; 5:等密线区间大于7%

(二)北山构造带的推菠构造

    在青藏高原内部，我们所叙述过的一些构造单元的重要边界断裂，发展到后期出现

特征显著的推覆构造。例如，低喜马拉雅推覆带、班公错一怒江缝合带南侧的蛇绿岩推

覆叠瓦带、柴达木北缘断裂、祁连山前断裂、龙门山断裂等，它们都是发生在新生代，

为与青藏高原隆升直接有关的推覆作用。本节我们叙述的是另一种性质的推覆构造，即

在北山构造带所发育的推覆 (滑覆)构造群。它们发生的时代较老 (侏罗纪早期)，在

动力学上与青藏高原隆升无关，是高原隆升前，青藏高原北部演化中的另一种动力体

制。

    左国朝①通过野外的实地考察，将北山构造带的推覆构造由北往南划分为5个带，

它们是:破城山推覆带 (A)、玉石山推覆带 (B)、红山推覆带 (C)、黑山梁推覆带

  ① 左国朝.1993.私人通信
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(D)和金庙沟推覆带 (E)o

    上述5个推覆带中，老地层推覆至中侏罗世煤系地层，而又被晚侏罗世一早侏罗世

红层不整合覆盖，据此可确定其形成时代，与北山构造带发育的韧性剪切带同属一个大

的时期，由于推覆体切割逆掩于糜棱岩带，这样推覆带的发生要比韧性剪切带稍晚。还

需进一步强调的是，这些推覆构造群，在野外观察，大多数滑动方向是由南往北，这似

乎与大体同期发生的韧性逆冲作用由北往南的推挤不一致。但我们根据这些推覆构造群

的变形特征，并缺少同期岩浆活动，认为它们是地壳浅层的滑动构造 (难以产生岩浆

房)，这就可以解释为:首先是由北往南强大的推挤作用，地壳深部的物质逆冲于地表

(以韧性剪切带表现出来)，原来处于浅层部分的岩层被抬到很高的位置，再由南往北下

滑到现在的位置上。这也可由这些推覆带的滑距由北往南，分别从60km、减为40km再

到20km的事实得到佐证，即总的挤压应力是自北往南，由先而后，从强变弱的运动过

程。

二、青藏高原北部的韧性剪切变形

                    (一)关于北祁连的韧性剪切带

    许志琴等 (1994)曾对北祁连蓝闪石片岩带俯冲型韧性剪切带的构造变形及动力学

进行了详细的研究。我们在许志琴等的研究区北侧吊大板一带也发现一条大致与蓝片岩

带平行的中温条件形成的韧性剪切带。该剪切带穿过的地层为前寒武系变质岩及部分寒

武系浅变质岩。由北祁连中南部的吊大板往北至祁连山前断裂，岩层的变质、变形程度

逐渐过渡并变微弱，可见由中南部的韧性变形往北出现寒武系一奥陶系无劈理 (或稀疏

"B型”劈理)的等厚褶皱，再北至祁连山前断裂南侧为脆性变形，那里与脆性变形相

伴的逆冲断层出现奥陶系一志留系逆冲在石炭系之上，石炭系又逆冲在二叠系一三叠系

之上。因此我们推测这种构造变形发生在造山期后 (显然要比蓝片岩带的韧性变形要晚

得多)。按地层间逆冲和掩覆关系可能发生在三叠纪末或稍后。吊大坂一带，韧性变形

的主体岩性为云母石英片岩、石榴石云母片岩、角闪片岩等。剪切带走向近东西向，陡

倾斜，变形岩层出现密极片理和剪切褶皱 (A型褶皱及鞘褶皱等)，韧性逆冲作用总体

是由北往南，局部构造转折端显示由南往北逆冲。所做的石英组构 (图3-10中B16一2)

出现 (1011) (a)菱面结构，显示中温条件下形成的右行平移作用，而标本B16一5(图

3-10)的石英组构显示出最高极密的中温组构，从极密环带判断出由北往南逆冲的运

动。

                  (二)南祁连南部的一条韧性剪切带

    位于大柴旦北的花岗糜棱岩沿北宗务隆断裂分布，呈北西西 (3100)走向分布，向

北陡倾，石英、长石定向拉长，拉伸线理方向为1300，所做石英组构(如图3-10中B60 -

4)显示C轴极密连线组构，温度 t > 650 9C，为高温条件下形成的右行韧性平移剪切

带。由于剪切带切割石炭系地层及印支期花岗岩，并出现糜棱岩，所以其时代为印支晚
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                    图3-10 主要韧切带石英组构图 (xz面，下半球投影)

    1:等密线区间1%一2%; 2:等密线区间2%一3%; 3:等密线区间3%一4%; 4:等密线区

间4%一8%; 5:等密线区间大于8%

期或稍后。

                    (三)柴达木北缘韧性剪切带

    赖绍聪等 (1993)报告柴达木北缘发现大型韧性剪切带。我们在锡铁山矿区的调查

工作证实了该韧性剪切带的存在。锡铁山地区发生变形的岩层主体为上奥陶统变质火山

岩，走向3250，倾角450，发生较典型的剪切变形，S一C组构，粘滞型石香肠及剪切透

镜体，显微变形组构有:带状石英、云母鱼、膝折构造，拉伸线理指向由北往南的逆冲

作用，并具右行平移特点。

                (四)昆仑中央断裂附近的韧性剪切带

    青藏公路从水泥厂至石灰厂出现50m宽的糜棱岩带，受变形的岩层主体为纳赤台

群，褶皱的大理岩中含绿色安山质碎屑岩，常被剪切拉长成构造透镜体，大理岩残留的

鲡状结晶也被拉成椭球状，拉伸线理指向由北往南的逆冲作用。纳赤台群中的混杂堆积

    110



层，其中的沉积岩块 (火山岩、花岗岩、大理岩等)也在剪切变形中拉伸、旋转;旋转

砾石的末端发育由碳酸盐充填的压力影，并指向1100的左行平移剪切。糜棱岩带总体为

三叠系不整合覆盖，但部分地段的糜棱岩化切穿到三叠系砂砾岩层之中。因此推测这种

变形发生在晚三叠世末或稍晚。

三、青藏高原南部的构造变形

    崔军文等 (1992)在实施亚东一格尔木地学断面 (GT)时，对青藏高原的地壳变形

做了较系统的研究，他们由南往北描述了高喜马拉雅韧性推覆剪切带、康马韧性推覆剪
切带、雅鲁藏布江高温韧性推覆剪切带及脆一韧性剪切带、西大滩韧性剪切带。中英青

藏高原综合地质考察队 (1990)描述了五道梁至风火山一带古近系一新近系变形构造及

怒江缝合带附近的推覆构造和叠瓦构造。许志琴等 (1992)对松潘地区剪切带及滑脱带

进行了深入研究。陈炳蔚等 (1991)对横断山地区数条印支期左行韧性平移剪切带及新

生代推覆构造、右行走滑构造进行了研究。对于上述内容已有公开出版的文献记载资料

不再重复叙述。

    我们对喜马拉雅南、北两条变质、变形带 (如图3-11)又进行了观察，现将所获得

的新认识简述如下。

十二道班 亚里聂聂雄拉
0 10   20 (km)
‘~~....J.....~司 岗产拉雅鲁藏布江友谊桥 聂拉木 200m 5 035m

卜···拉··一 卜一 北喜马拉雅沉积带
    !低分水岭 }
一 卜 (拉轨岗甲司

        1变质变形带 !

图3-11 聂拉木友谊桥至雅鲁藏布江地质剖面

                (一)高喜马拉雅变质、变形特征的观察

    这方面的研究已有不少研究者进行了工作。就变形方面而言，有着较大的争议:

①崔军文等认为，主体为韧性推覆剪切变形;② Burchfiel et al. (1992)认为是正韧性剪

切变形。我们自友谊桥至原12道班进行了全面的观察，认为上述的变形作用应是同一

阶段 (中新世)的两次变形，前者为推覆剪切 (伴有花岗岩的侵入)，后者大量出现的

则为正韧性剪切 (前次侵人的花岗岩发生变形，产生花岗质糜棱岩，正韧性剪切变形后

出现未经变形的淡色花岗岩的侵人)。在变质作用方面争议最大的是倒转变质作用的起

因。前人提出与MCT有关 (Le fort, 1975)，上部岩浆注人或原地熔融 (Hodges et al. ,

1988)以及构造S一C组构的作用等多种解释。这些模型均把结晶系作为一个整体，共

同经受了一期或多期的变质变形事件的改造，由于热能的局部 (上部高温)叠加或差异

隆升造成了空间上倒转的变质梯度。

    实际上，友谊桥至原十二道班的剖面，自南往北可划分出蓝晶石带、细矽线石带和

矽线石带3个变质带。其中蓝晶石带限于樟木以南，Si(一期片理)，两期以上的变形
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和变质作用。M1(第一期变质)遍及整个剖面:黑云母一白云母一长石士石榴石;M2
(第二期变质):石榴石一蓝晶石一黑云母，石榴石和蓝晶石基本同时结晶，自樟木向北

至曲乡一康山桥之间的位置相当于细矽线石 (fil srokite)带，除Si外，由毛发状、晶簇

状细矽线石组成的乓(二期片理)劈理开始再现;M2:细矽线石一石榴石一白云母士

蓝晶石士十字石，蓝晶石略早于石榴石，但基本同时结晶，且晚于S2。自曲乡稍北开

始演变为矽线石 (Sillimanite)带，对应M3(第三期变质):矽线石一石榴石一钾长石一
斜长石士荃青石，特征是在细矽线石劈理 (S2)基础上又叠加了长柱状矽线石 (劈)片

理，即S3(三期片理)，石榴石进一步加大，并使残存的蓝晶石、十字石消失殆尽，局

部出现荃青石，开始大量出现眼球状片麻岩，张多附近甚至出现更进一步的片理叠加，

表现为侵人于眼球状片麻岩的晶脉片理化，即S4(四期片理)，同时大量产出 (电气

石)白云母花岗岩。

    据上研究可以认为:

    (1)剖面中可划分出两种矽线石，并各具特定的空间分布范围，即细矽线石的分布

范围较广，暗示了其形成温压条件比柱状矽线石稍低。

    (2)蓝晶石和矽线石不是简单的同期变质或先后叠加问题，蓝晶石与细矽线石基本

同期且稍晚，柱状矽线石形成则较晚。蓝晶石主要是动力热变质的结果，而矽线石则主

要是与非均匀剪切有关的动力变质产物。

    (3)除了最早期变质 (M1)可能单独为一期以外，其余变质 ( M2. M3)均为同一

期不同次的，即蓝晶石、矽线石同属一期，据有关年代测定结果，相当于lOMa一2OMa,

即中新世的变质。形成的顺序应为剖面中间的细矽线石带最早，南部的蓝晶石带次之，

北部 (柱状)矽线石带最晚。

    (4)构造 (伴随变质)的叠加随时间向北迁移，即在结晶岩系中愈向北，构造变形

次数愈多，每次变形产生的变质梯度基本正常，但剖面上自南而北叠加次数及其热效应

的差异造成了南北方向上表观上倒转的变质梯度。

(二)低分水岭 (拉轨岗日)变质、变形特征的观察

    拉轨岗日变质带中分布有大小不同的花岗岩体 (弯隆)，由于交通原因，对这一地

区的变质变形作用研究程度较低。到目前为止，研究较为详细的是康马岩体 (弯隆)。

    这里只对康马以西的岗来拉地区变质变形作用进行讨论。该剖面北自雅鲁藏布江，

南至岗来拉南的停普，全长40km左右，与南面的高喜马拉雅 (友谊桥至原十二道班)

剖面仅为北喜马拉雅沉积带所隔 (如图3-11)。北喜马拉雅构造简单，主要体现的是未

变质岩层的脆性变形，局部地区 (遮普惹山)出现始新统货币灰岩向南倒伏的同斜褶

皱。

    岗来拉剖面以朗弯断裂为界可分南北两部分。北部以二云石英片岩、眼球状片麻

岩，电气石花岗岩以及矽线石一蓝晶石一十字石片岩为主，并有少量的透辉大理岩。片

理走向以北东一南北向为主，变质级序自黑云母带到矽线石带，地表出露宽20km以

上。南部以千枚岩、变粉砂岩、变 (泥)灰岩、大理岩、十字石榴二云片岩为主和少量

花岗岩，伟晶岩脉和变辉绿岩脉，向南端逐渐过渡到沉积岩，片理以北西一东西向为



主，最高级达十字石带。

    在每一部分的中间，变质叠加的形式及其空间上的变化完全不同。北部可明显识别

出3期变质作用:早期变质一般达黑云母带，仅在南侧见绿泥石夹层;第二期变质达角

闪岩相 (矽线石带)，表现为强烈的混合岩化，向南北两侧降低为铁铝榴石带和黑云母

带，表现为细粒云母沿劈理定向结晶 (乌);第三期变质 (M3)低绿片岩相 (绿泥石一
绿帘石一绢云母)普遍有所发育，其中第一、第二期较为显著，而第二期变质作用

(映)又可根据矿物之间的结构关系划分出4个小阶段:M2:矽线石 (1)、石英;喝:

石榴石，十字石，蓝晶石，斜长石;M2:矽线石 (2)、石榴石钾长石，石英;叫:黑
云母，白云母，磁铁矿。

    以上矽线石具两种类型，毛发状 (针状)和长柱状。毛发状矽线石总是沿片 (麻)

理分布，而长柱状矽线石虽与片理有关，但也可不受片理限制。结合与其他矿物的包裹

关系可知，毛发状矽线石形成较早 (Sill)，长柱状矽线石 (Sil2)的出现稍晚。石榴石、

十字石和蓝晶石等特征矿物的形成顺序则介于二者之间，即一般认为的中压变质矿物十

字石、蓝晶石在矽线石之后形成。

    南部三期变质区分很显著，早期变质作用 (M1)强度较低，主要表现为绿泥石带，
局部可达铁铝榴石带，但变形显著，形成千枚岩，绿泥石片岩，结晶灰岩类;第二期变

质作用 (M2)偏北部出现若干十字石榴二云片岩，未见混合岩化，并识别出两阶段矿

物结晶:M2: Bt-Mus-Ab-Qtz;喝:Grt, st, pl;第三期变质作用 (呱)低绿片岩
相，极其轻微。

    在岗来拉地区，不论是南部或北部，有一个共同的现象，就是其中的变质级序不是

朝同一个方向单调递增或递降的。北部以矽线石带为最高变质级，在向南降为铁铝榴石

带的过程中，出现了黑云母带甚至绿泥石带的较低级序，即矽线石带一铁铝榴石带一黑

云母带 (绿泥石带)一铁铝榴石带一黑云母带。南部尤为明显，十字石带和绿泥石带

(黑云母带)可交替出现，用地层的褶皱重复很难解释这种变质级高低的突然变化。

    拉轨岗日变质带与高喜马拉雅变质带尽管在规模上有所不同，但两者的诸多变质特

征十分相似。推测两处的结晶片岩要么是在不同地区相同环境下形成，要么是同一地质

体不同出露部分，这需要同位素年代测定等方面的进一步工作。

第五节  青藏高原北部及相关造山带的演化

        特征一古陆壳内部的裂陷与拼合

一、早古生代古陆壳的裂陷与拼合

    如上所述，青藏高原的结晶基底是中元古代经过两次重要的构造运动固结形成的，

它与塔里木地台一起构成了古西域地台。古西域地台经过相当长时期 (晚元古代)的稳

定后，在晚元古代末至早古生代发生了重大的变革，即在青藏高原北部的古西域地台部



位，出现了全面的解体，产生了一系列的裂陷槽带。例如祁曼塔格、阿尔金、柴达木北

缘、拉脊山、北祁连等就是这一时期在古陆壳内部的裂陷槽带 (图3-12)0
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                      图3-12 青藏高原及邻区构造略图

    1.华北地台 (中朝地台)摺皱基底及盖层;2.西域地台基底及盖层 (虚线代

表隐伏在新地层之下部分);3.扬子地台基底及盖层 (虚线代表隐伏在新地层之下

部分);4.泛非褶皱及盖层;5.早古生代裂陷槽;SK:中朝地台;YZ:扬子地台;

C:加里东褶皱;V:华力西褶皱;I:翻支褶皱;Y:燕山褶皱;H:喜马拉雅褶皱;

TM:塔里木块体;QM:柴达木块体;SP:松潘块体;zz:中咱块体;XL:水洛河

块体;QD:昌都块体;BZ:波密察隅块体;Hh:高喜马拉雅块体;L:拉萨块体;

QT:羌塘块体;NQ:北羌塘块体;KCL:昆仑中央断裂;XHZ:黄山蛇绿岩带;JSZ:

金沙蛇绿岩带;NJZ:怒江蛇绿岩带;LCZ:澜沧江蛇绿岩带;YLZ:雅鲁藏布江蛇

绿岩带;①祁曼塔格裂陷槽;②阿尔金裂陷槽;③柴达木北缘裂陷槽;④拉脊山裂

陷槽;⑤北祁连裂陷槽。

    这些裂陷槽带的共同特点是:①沿这些带内，中基性、中酸性火山岩发育特别好;

②沉积物以复理石为主，具少量深海相硅质岩沉积;③基性、超基性岩断续出露，部分

地段出现基性岩墙、基性及超基性堆晶岩。除北祁连出现小洋盆或初始洋盆性质的蛇绿

岩套剖面外，大部分地带不具典型蛇绿岩套剖面;④从中祁连北缘多若诺尔群出现的基

性枕状熔岩表明，裂陷在北祁连开始出现，并发育于震旦纪 (?)。从多条裂陷槽沉积组

合特点分析，寒武奥陶纪为裂陷的高峰期。志留纪出现大量的复理石、类复理石，表明



沉积环境愈来愈浅，并趋向稳定，成为裂陷槽的收缩期和充填期。

    以上所述，数条裂陷槽在早古生代同时出现，且性质相似，反映这个古陆壳解体是

受到统一拉张的应力作用。它的动力学问题是否与北面西伯利亚板块的增生 (形成萨拉

伊尔褶皱)，及南面印度一冈瓦纳北缘的泛非期构造一热事件有联系?南、北两大陆块

的增生和褶皱固结，使处于两者之间的本地区成为引张拉伸区。早古生代末的加里东运

动，使这些裂陷槽内的沉积层褶皱成山，泥盆系的陆相沉积及磨拉石的不整合覆盖，标

志着裂陷槽的全面封闭。本区裂陷槽的封闭大体有两种形式:①大多数裂陷槽，如阿尔

金、祁曼塔格、柴达木北缘、拉脊山等，由于裂陷扩张规模不大，没有明显的大陆边缘

沉积和增生作用，它们的封闭过程为两侧块体向裂陷方向挤压而产生的简单拼合过程。

②北祁连裂陷较深，扩张规模较大，已达到洋盆阶段，它的封闭起初是小洋盆主体向北
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图3-13 青藏高原及北邻构造演化示意图



侧大陆边缘的俯冲消减作用，同时也有向南侧的小俯冲。志留纪末，最后碰撞褶皱成山

(如图3-13)。各裂陷槽的拼合、褶皱成山，使这一地区产生活动的褶皱带与稳定的小块

体交互相嵌，呈现出条、块相间的特殊构造格局，也使本区进入陆内演化阶段。裂陷槽

封闭的动力机制，与本区北邻南蒙古洋的扩张，使石板井一小黄山洋盆向南俯冲所产生

强大的挤压作用，有着一定的联系 (如图3-13)0

二、晚古生代相对稳定及特提斯的插入

    在青藏高原北部，泥盆纪时形成以陆相为主的粗碎屑沉积 (磨拉石层)和滨岸一浅

海相沉积，同时还有不同规模的火山活动，形成厚度不等的火山岩。至早石炭世开始才

真正进人稳定的沉积环境。从早石炭世维宪期开始，大面积由南往北的海侵值得重视，

它产生了一片含喜暖生物及造礁珊瑚的滨岸一浅海区域。这种水浅、温暖的特提斯性质

的海相环境，由松潘甘孜及南昆仑经青海南山往北插人，并到达南祁连。二叠纪一三叠

纪时这支由南往北插人的特提斯活动性显然增强，在它所通过和到达的地带形成较深水

环境的复理石沉积。这与中祁连及更北的二叠系一三叠系陆相沉积是一个明显的对照。

三、中生代、新生代叠覆构造作用及青藏高原的隆升

    中三叠世晚期 (拉丁尼克期)，现今青藏高原北部地区有一次普遍抬升，海水沿原

来插人的路线又退缩到松潘甘孜及巴颜喀拉地区。晚三叠世的印支运动。使早三叠世、

中三叠世地层全面褶皱。并与上覆地层出现显著不整合的现象，致使本区进入到另一种

构造体制的演化阶段，即表现为受到两个时期，两次不同方向构造应力的冲击、叠加和

改造。

            (一)中生代来自北方侧压力的冲击、叠加和改造

    青藏高原及北部近邻，由北往南，自北山、祁连经柴达木北缘，直至昆仑中央断裂

附近。都发育了向北陡倾 (向南逆冲)的韧性剪切带。它们叠加改造了区内所有早古生

代由裂陷槽褶皱形成的造山带及其相嵌的块体。从韧性剪切带后期转为右旋平移走滑的

特性，可推测出相嵌块体出现有反时针的旋转。由此可以推断，阿尔金平移断层在中中

生代曾有过右旋平移的作用。新生代以来，阿尔金断裂由于南来的侧压力的作用才出现

了我们所见到的左旋走滑作用。

        (二)新生代以来，来自南方侧压力的冲击、叠加和改造

    经中生代叠覆作用后，本区在晚侏罗世到古近纪，仍处于不均匀升降和剥蚀夷平状

态，并在干燥、炎热的气候环境下出现膏盐碎屑沉积和杂色细碎屑沉积。

    青藏高原整体隆升和地壳显著缩短、加厚是从上新世晚期开始的。上新世早期，喜

马拉雅的吉隆盆地、藏北的布隆盆地、柴达木北端及祁连东、西两端等地产有三趾马化

石及相应的生物组合 (邓平太，1987)，表明当时这一广大地区处于森林草原环境，推

    116



测地形高度约在1 000m左右。上新世晚期以来，喜马拉雅山前、昆仑山前、祁连山前

等发育时代相同、性质相似的磨拉石沉积，说明青藏高原的隆升经受了统一的应力场作

用。磨拉石层的厚度由南往北有减薄的趋势，即自喜马拉雅山前的4 300m厚减至祁连

山前的2 100m厚。构造变形程度也反映由南往北减弱的趋势，充分证明这统一的应力

场是来自由南往北的推挤作用，即来自印度地台向北快速漂移所产生的强大侧压力 (黄

汲清等，1980)0

    分布于青藏高原以北的著名大山系 (如祁连山、昆仑山、阿尔金山等)的崛起是更

新世以来发生的，这些山系原始状态是古陆壳内部的裂陷槽褶皱山系，经晚古生代剥蚀

夷平、中生代叠加改造，随着新生代高原的隆升再度崛起的。这些山系的几何形态是:

山系的两侧均以逆冲断层和推覆构造与相邻盆地 (古陆壳残块)为界，表现为大致对称

的扇形冲断剖面结构。这类随着青藏高原隆升，由老褶皱带活化再生的造山带，我们称

之为陆内叠覆一再生造山带。但阿尔金造山带的新生代左旋走滑作用很突出，可称为陆

内再生一走滑造山带。

第六节  青藏高原南部特提斯演化

    青藏高原是特提斯域发育最好的地区。黄汲清 (1987)对晚古生代特提斯各地质构

造单元进行了初步划分，将青藏高原南部作为特提斯本部，并划分出南特提斯、互换构

造域;北特提斯及特提斯本部3个单元。南特提斯以南则与非洲一阿拉伯地台、印度地

盾 (地台)相接壤。北特提斯以北的广大地区，则被认为是特提斯外围的海槽及盆地，

它们包括俄罗斯地台特提斯、中亚特提斯、塔里木特提斯、蒙古一锡霍特特提斯、孤立

特提斯、扬子特提斯、华南特提斯等。黄汲清等又进一步根据岩相古地理、古地磁、古

生物地理等资料，把中国及邻区的特提斯与泛大陆及各陆块之间的关系进行了再造 (黄

汲清等，1987)0

    在黄汲清划分的基础上，我们结合近年来在青藏高原南部 (特提斯本部)的研究资

料，对特提斯演化及依据作如下简述。

一、重要蛇绿岩带的基本特征

    青藏高原南部，出露5条重要的蛇绿带，它们由北东往西南大体是:甘孜理塘蛇绿

岩带、金沙江蛇绿岩带、澜沧江蛇绿岩带、班公错一怒江蛇绿岩带、雅鲁藏布江蛇绿岩

带。这些重要的蛇绿岩带代表了晚古生代及中生代各个时期不同规模的洋盆环境。洋盆

闭合后形成缝合带 (如图3-5及下文)。

(一)甘孜理塘蛇绿岩带

    本带有较完整的基性枕状熔岩、放射虫硅质岩剖面。剖面下部是基性一超基性杂

岩，常与灰岩、砂板岩等外来岩块组成混杂岩，出现有辉长岩、辉绿岩和基性火山岩相

互穿插的过渡现象，火山岩中有基性岩墙群。根据化石及同位素地质年代资料，本蛇绿



岩带属晚二叠世到三叠纪。在本带以东及以北还发育了数条与之时代相当、性质相似的

蛇绿岩带，如沿鲜水河断裂发育的鲜水河带、沿昆仑南缘缝合带东段发育的阿尼玛卿

带、滇西哀牢山变质带西侧的金平带等，它们都分布在扬子地台西缘向高原的延伸部位

上 (主要在松潘甘孜构造带中)。甘孜理塘及其以东、以北的数条蛇绿岩带，它们延伸

都不长，各不相连，平面上呈现向南东方向撒开的掌状分布状态。各个蛇绿岩带中铁质

超基性岩占有很大的比例，具小洋盆或初始洋盆的特征。它们的形成与板内峨眉山玄武

岩的溢出同属一个统一的拉张背景。甘孜理塘带及阿尼玛卿带于晚三叠世分别发生由西

向东 (前者)及由南向北 (后者)的俯冲消减作用，特别是前者，发育成较好的沟、

弧、盆结构，并形成缝合带、蛇绿混杂岩带及蓝片岩带。

                        (二)金沙江蛇绿岩带

    金沙江蛇绿岩带沿金沙江缝合带断续分布。超镁铁岩与早二叠世基性熔岩、放射虫

硅质岩组成蛇绿岩套。早、晚二叠世之间的构造运动使洋盆封闭并褶皱成山，形成与之

相应的变质带及俯冲一碰撞花岗岩带。对它的北延部分争论不大，即是黄汲清 (1987)

所称的代表古特提斯的 “北主缝合带”的北段。最近可可西里考察队 (张以第等，

1994)在西金乌兰湖附近也发现有类似的剖面，出现稳定沉积的晚二叠世一早三叠世地

层与下伏早二叠世放射虫硅质岩、枕状基性熔岩的不整合，后者与超镁铁岩组成蛇绿岩

套。它的南延部分由于盐源推覆体的叠覆而难以判断，很可能与藤条江带相接，那里超

镁铁岩主要侵位于石炭系一二叠系，个别侵位于早古生代，上限不清，多为上三叠统不

整合覆盖，再南延至越南马江带。在马江带情况更复杂，还出现泥盆系不整合于蛇绿岩

之上的现象 (Hutchison, 1989)。金沙江蛇绿岩带的南延问题还有待更进一步的工作。

                        (三)澜沧江蛇绿岩带

    它的南段在滇西，即是所谓的昌宁双江蛇绿岩带，黄汲清称它为 “北主缝合带”的

南段。现在看来北段应进人西藏和青海境内，沿澜沧江缝合带延伸。由于它受后期断裂

的破坏，再向北延伸被唐古拉地区巨厚的中侏罗统沉积层所覆盖。据周详等 (1985)研

究，认为在澜沧江北段及西藏的木塔和青海和觉木错一带，零星分布的超镁铁岩体可能

就是洋壳蛇绿岩残片，再往西出现在羌塘地区查桑一察布断裂以北的江爱达日山和长梁

山一带，那里石炭系、二叠系中含有大量基性火山岩，并有地慢橄榄岩侵位，目前已在

冈玛错一西亚尔冈一线的变质火山岩中发现蓝闪石片岩，它的特征与昌宁双江带十分相

似。澜沧江蛇绿岩带过南、北羌塘之间再西延可能在龙木错附近与金沙江蛇绿岩带汇成

一支。该带的产出状态性质、时代大体与金沙江带相同。

    班公错一怒江蛇绿岩带及雅鲁藏布江蛇绿岩带见第五章。

二、冈瓦纳相地层及它们的北界

    在青藏高原南部不断发现与冈瓦纳系，特别是下冈瓦纳系有关的地层。它们的特点

是:①底部及下部 (相当于阿赛尔阶和萨克马尔阶)具冰海相含砾板岩，含Eurydesma
    118



冷水动物群;②中部碎屑岩及碳酸盐岩相 (相当于栖霞阶)，含S tepanovilla , Lytvolas-
ma , Monodiexodina等凉水动物群，出现舌羊齿与大羽羊齿植物群混生现象;③上部

(相当于茅口阶)亦为碎屑岩和碳酸盐岩相，出现Neoschwagerina , Yabeina等与华南相
同的典型暖水动物群。

    由上述特点不难看出:①底部至下部地层的沉积与冈瓦纳古大陆的冰川气候有着密

切的联系，它们实际上是印度地台北缘，一个广阔浅海沉积区中的沉积组合。古地磁资

料反映当时处于南半球300一40“的经度上 (Chen Bingwei, et al.，1994)0②上部地层
(自茅口阶开始，还包括上二叠统)沉积物出现典型暖水动物群。这可能由于自栖霞期

(出现凉水动物群及舌羊齿与大羽羊齿混生)开始冈瓦纳古大陆 (主要是印度地台)连

同它的浅海区迅速向北漂移，至茅口期浅海区已达到赤道附近并和欧亚古大陆 (华南)

靠得很近。

    许多的研究资料证实 (陈炳蔚等，1991;刘增乾等， 1990)，青藏高原的冈瓦纳相

地层，它们的北界被限制在澜沧江蛇绿岩带 (或缝合带)以南地区，其分布包括中帕米

尔以南、喀拉昆仑、拉萨波密、南羌塘保山及喜马拉雅地区。

三、特提斯演化的几点小结

    在上述实际资料论述的基础上，结合邻区的对比有可能对青藏高原南部及邻区的特

提斯演化作如下的小结:

    (1)在青藏高原南部存在有两条代表晚石炭世至早二叠世的洋壳蛇绿岩带 (黄汲清

称古特提斯洋或称古生代特提斯):一条是南支 (主支)澜沧江带，另一条是北支金沙

江带，共同组成 “北主缝合带”。处于两者之间的北羌塘一昌都块体可看作为这个时期

洋盆中的中间地块。此中间地块之上的古生物化石以暖水型为特征，整个古生界地层属

华南型，因而中间地块原始状态的地理位置与金沙江带靠得很近。

    (2)印度地台北缘广阔的浅海沉积区，自早古生代至早石炭世杜内期，皆为浅海相

沉积，特别是泥盆纪至杜内期，它们的沉积组合及生物面貌与华南一扬子区是相沟通

的。那时的扬子地台与印度地台，实际上是被上述浅海区联接在一起的统一大陆 (古纬

度处于南纬300 - 400 )。这一统一的陆壳自维宪期开始，才发生裂解，出现基性喷发等

陆壳拉张的构造事件。到晚石炭世末至早二叠世初，才出现分开南、北两个大陆的短暂

的“古特提斯洋盆”。因而所谓的冈瓦纳相地层及冈瓦纳古大陆，仅是在晚石炭世末至

早二叠初这段时期开始出现的产物。这一理解与休斯 (Suess)所厘定的冈瓦纳古大陆

的概念是一致的。因为休斯 (Suess)首先强调了古老的冈瓦纳植物群及其与冰川有关

的沉积物为这个陆块各部分共有的重要性 (黄汲清等，1987)。我们所提到的，在青藏

高原南部的舌羊齿，冷水动物群及其与冰川有关的沉积物，也是由晚石炭世末至早二叠

世初才开始出现的。

    (3)两条 “古特提斯洋”带几乎在同一时期，面对着它们之中的中间地块碰撞而封

闭。此次板块碰撞的构造运动以早、晚二叠世之间的不整合为代表。“古特提斯洋盆”

的关闭，导致金沙江缝合带以东的广大地区 (扬子地台西缘)发生的拉张背景，形成松



潘甘孜复理石沉积盆地、发生数条 (甘孜理塘、阿尼玛卿等)晚二叠世一中三叠世小洋

盆的切割及扬子地台板内峨眉山玄武岩的喷溢。

    (4)晚三叠世晚期，金沙江带以东地区全面褶皱，形成世界最大的印支 (早中生

代)褶皱带，并沿一些重要的缝合带及深断裂带在早中生代末期形成左旋的韧性平移剪

切带。结合这一地区甘孜理塘小洋盆由东往西俯冲，及韧性平移剪切具左旋的特点，反
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图3-14 青藏高原南部特提斯演化示意图

(图中纵坐标为地质年代，横坐标为古纬度)



映当时板块的活动是扬子地台对它产生的强大挤压，扬子地台向西挤压的同时还有顺时

针旋转运动。这与扬子地台上的古地磁资料结果是一致的。

    由于受晚三叠世两条洋盆的打开，金沙江带以东的广大印支褶皱还受到来自西面冈

瓦纳相地层分布区对它的挤压作用。

    (5)以上提到的在澜沧江带以西冈瓦纳相区内晚三叠世开始出现的两条洋盆，黄汲

清称之为 “中特提斯洋”(或称中生代特提斯)，即一条是南面具一定规模的雅鲁藏布洋

盆;另一条是班公错一怒江小洋盆。这两个洋盆于晚白奎世晚期最终关闭，形成缝合

带。其后的新生代，在青藏高原再没有洋盆的沉积，只残留零星的浅水沉积盆地。雅鲁

藏布带至澜沧江带之间的地区在 “古特提斯”时期属冈瓦纳古大陆的边缘。古特提斯的

关闭，南、北大陆连成一体，“中特提斯”打开成为欧亚古大陆的南缘，它在特提斯演

化中起着互换作用，即黄汲清所命名的互换构造域 (黄汲清等，1987).“互换构造域”

这一术语看来要比 “基木里大陆”或 “基木里造山带”及 “中间板块”的含义要确切

些。

    (6)图3-14反映出青藏高原南部特提斯的发生，及 “古特提斯”、“中特提斯”在

晚石炭世至中生代末期间的演化过程。在空间上，特提斯洋发生的古地理位置大体在赤

道附近，由于块体总体由南往北的漂移，板块间的碰撞、陆内的强烈挤压发生在北纬

300左右。
    雅鲁藏布江缝合带形成后，随着印度洋的扩张而引起的印度地台仍以较大的速度向

北漂移，至使整个青藏高原产生强烈的陆内变形，地壳缩短、增厚和高原的隆升。

    (7)从晚古生代至早中生代的生物群落、沉积相、蛇绿岩及古地磁各种资料分析，

虽然总体上认为分开南、北大陆的古特提斯洋盆的产生及其消减过程是存在的，但以往

众多文献中所想象的宽阔大洋大概是不存在的。古特提斯洋盆可能是在空间上和时间上

时而出现沟通，时而闭合、闭塞，被微陆块穿插的一些小洋盆。
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              第四章

不同地质时期特提斯洋
          形成和消减

肖序常





      “特提斯”一名是休斯 (Suess) 1893年提出的，板块构造学兴起后，对特提斯洋

的形成演化的讨论已成为地学界讨论热点之一。20世纪70年代以来，很多地质学家从

板块构造观点出发，对 “特提斯洋”和 “联合古大陆 (Pangaea)”解体、演化模式作了

论述 (Dietz et al .，1970; Dewey et al.，1990; Molnar et al.，1977)，他们认为:晚古生
代一早中生代时期，“冈瓦纳 (Gondwana)古大陆”与欧亚大陆之间存在一个向东张开、

深邃浩瀚、宽约7 OOOkm的 “特提斯大洋”;青藏高原是从包括印度大陆在内的冈瓦纳

古大陆北部分裂出来，并自高纬度跨越这一 “特提斯大洋”，相继增生到欧亚大陆的地

体所组成;以上，我们称之为 “大洋、大漂移”观点。10多年来，已有不少地学家对

这一观点提出质疑 (Owen, 1976; Ahmad, 1978; 1982; Crawford, 1974; Xiao Xuchang,

1980; Stocklin, 1989; Chattergee, et al.，1992; Saxena, 1986; Smith et al.，1990;林金

录等，1990);但直到近几年，国内外仍有不少地学家沿用、推崇 “大洋、大漂移”论

点，分歧焦点和地区是在青藏高原一东特提斯地带。因而，本章拟就我们近年部分工

作，结合中外有关青藏高原考察资料对地学界关注的所谓 “特提斯洋之谜 (The Myth of

Ocean Tethys)”作一剖析，这不仅可深化对青藏高原本身形成、演化的认识，还对古大
陆重建以及大陆动力学特征等有着重要意义。

第一节  晚古生代一早中生代印度大陆与

        欧亚大陆之间不存在广阔的 “古

        特提斯大洋”

    古地磁学近20年一30年的进展，为板块构造学提供了信息和依据。但是由于实验

技术不尽完善以及强烈热事件等，对漫长地质年代板块构造演化、各板块的位移、板块

的时空分布特征等，还必须结合古生物、古地理进行全面分析研究，才可能得到接近于

实际的认识;本节拟从古生物、沉积古地理、蛇绿岩以及古地磁诸方面提供的资料，对

以上问题作初步论证。

(一)古生物方面论据

    古生物方面的论据问题可参见表4-1、图4-10 20世纪70年代初到近年，在青藏高

原已有多处发现晚石炭世一二叠纪具有印度地区特征的冈瓦纳冷温型动物群及植物群，

对此我们作了归纳、统计 (表4-1)，从表4-1中可看出，具有印度大陆代表性的冈瓦纳

动物及植物群为主的分异度指数在拉萨和羌塘地体高达80。还值得提到的是，早二叠

世在喜马拉雅地体 (与印度大陆不可分割)、拉萨地体、羌塘地体内出现了较多代表陆

棚、浅海和温暖型的蜷类— Verbeckina sp. , Neoschwagerina sp.及Schwagerina sp.等
(西藏自治区地质矿产局，1993)，以上蜷类已属华夏动物群。



表 4-1 晚石炭纪一二叠纪 “冈瓦纳相”动植物群落对比

            地 区

古生物
印度次大陆

青藏高原
澳大利亚 南极洲

南部 北部

植物

Glossopteris +

+

+

+

十

十

+

+

+

+

+

十

+

+

+

+

+

+

+

+

十

+

+

+

+

+ +

Gangamopteris

Schizoneura

Sphenophyllum

Gordaites

珍)gia

动物

Eu卿lesma

+Stepanoviellia

Monodiexodina

Lytvolasma

百分率 100 50 80

    印度次大陆以冷水型为主的动植物化石主要据F. Ahmad, et al. 1978.青藏高原冷水化石资料

据;Xu Juntao and A. B. Smith. 1990等

    古生物群落的时空分布最能说明古地理及当时的环境、气候特征。腕足、珊瑚、蜓

和古植物一样，不可能是远距离漂洋过海 (“古特提斯大洋”)而来的，所谓 “平行演化

(Parallel Evolution)”也必须具有相近的古地理环境等条件。近年中英合作西藏考察，
Smith和徐均涛对晚古生代 (尤其是早二叠世古生物)采用 “分布吝音分析 (Parsimony

analysis of endemism)”法，进行了更为精确统计。指出晚古生代不存在阻止生物交换的
大洋障碍 (Smith et al.，1990)0

                          (二)沉积相特征

    从喜马拉雅山到昆仑山，晚石炭世一二叠纪不具有广泛典型的深海沉积和确切的蛇

绿岩，主要是滨岸一浅海相和海陆交互相沉积，只在局部狭长地带形成较深裂陷槽 (西

藏自治区地质矿产局，1993)。对此，在中英合作西藏考察中也有明确结论:“在青藏高

原没有任何晚古生代隆升和大洋沉积的证据”(Smith et al. , 1990) o
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图4-1 印度大陆与欧亚大陆南缘 (青藏高原及邻区)晚古生代一晚中生代动植物化石分布对

比图

第二节    中生代印度大陆与亚洲大陆之间

        也不存在广阔深邃的 “新特提斯
          大洋”

    现有中生代的古生物和沉积相的特征资料，表明印度大陆与青藏高原只出现过小洋

盆、较深裂陷槽 (见第五章第二节和第六节)、海湾以及陆表海。Chatterjee (1987)提
出，晚三叠世陆生的印度四足兽群落在北美、亚洲均有发现;在中国新疆和云南也有多

处发现，其分异度指数高达71(表4-2) o Chatte巧ee认为这些陆上四足兽是不可能越海
过洋的。



    表4-2

    Indian Genera and Families

Metoposamus Metoposauridae

Paradapedon Rhynchosauridae

Parasuchus Paraschidae

乃pothorax Stagono妙ididae

Exaeretodon Traversodontidae

掬乞花心auras Protorosauridae

Walkeria八xdokesauridae

            指数

晚三亚世一早侏罗世四足兽分布特征

N. America)   Europe Africa China E. Asia S. America

+(T3)

+ (J)

+

+

十

+(T2-3)

100 86 57 43 43
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+

+

(引自Chatterjee, 1987; Sun Ailing et al. , 1992)

表 4-3 三盛纪青藏高原及南邻区菊石分布对比

时 代
          地 区

菊 石

泥泊尔和

喜玛拉雅

拉 萨 藏北青海高原

羌 塘 巴颜喀拉及喀喇昆仑

T1

Owe瓜tes

月ming tes

Proptuchites

Anotocerao

T2

伽nnites

Hollandites

Leiophyllites

Japonites

Ptychites(ragifer)

Paraceratian

及竣tonites

尸'rocladiscites

Sturia

T3
Protrachyceras

Trachceras

指数 100 60 80 80
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    显然，这一时期印度和欧亚大陆，非洲和北美之间无广阔大洋，“联合古陆”未曾

解体。

    我们以代表 “新特提斯洋”消减的雅鲁藏布江缝合带为界，对南面喜马拉雅一印度

大陆和北面藏北拉萨 (或冈底斯、羌塘、巴颜喀拉)以及昆仑地体等的三叠纪到早白奎

世的菊石群落作统计对比 (表4-3和表4-4，图4-1)。从表中可看出在喜马拉雅一尼泊

尔 (印度大陆北缘)的三叠纪菊石群落，在藏北羌塘及更北巴颜喀拉以及昆仑地带，指

数高达80;到中侏罗世下降到28(表4-4);但到晚侏罗世到早白噩世藏北菊石指数高

达87(表4-5)。菊石尽管善于漂游，但多生存在浅海、温暖海域;而晚侏罗世一早白

要世的菊石Himalayites sp. , Spiticeras sp. , Indocephalites sp.以及Virgato咖inetes sp.等
又是具有印度大陆北缘地区性特征的菊石群。因此，我们认为三叠纪一早白要世青藏高

原不存在广阔、足以阻碍生物交往的大洋。还值得一提的是，近几年一些地质学家先后

提到，侏罗纪一早白I世 “雅鲁藏布江缝合带当时应为开阔的 (新)特提斯，成为南北

大陆陆上动、植物不可逾越的巨大障碍，它们保持着彼此迥然不同的面貌”(文世宣等，

1992)。然而在雅鲁藏布江以北，在拉萨地体内大体相当于中晚侏罗世的多底沟群中，

已发现代表上冈瓦纳群的典型植物化石:Ptilophyllum植物群 (西藏自治区地质矿产局，
1993);而更北到东巧及其以北羌塘地体南的中侏罗世 (可能包括上侏罗世)的木嘎岗

日群所产植物Cladophlebis sp.，在雅鲁藏布江以南定日区也有产出并与Ptilophyllum sp.
(西藏自治区地质矿产局，1993)共生，从上述植物的分布，表明雅鲁藏布江缝合带不

可能成为 “不可逾越的巨大障碍”。

表 4-4 中侏罗世印度大陆与青藏高原菊石群落对比

            地 区

菊 石

印度次大陆
尼泊尔

青藏高原

Kachchy Jaisalmer Spiti 南部 北部

Macrocephal沥

Indocephal沁

Kamptokephalites

Nothocephalitrs

Dolikephalites

Kheraiceras

Epimorphoceras

+

+

十

+

十

+

十

+

+

+

+

+

+

十

+

+

十

+

+

十

十

+

指数 100 85 43 28 28 28

(印度次大陆菊石组合资料，引自Jai Krishna, 1981;青藏高原资料，引自刘桂芳资料①)

① 刘桂芳.印刷中.中国地层典— 侏罗系、白噩系.北京:地质出版社



表 4-5 晚侏罗世一早白至世晚期印度大陆与青藏高原菊石群落对比

            地 区

菊 石

印度次大陆
尼泊尔

青藏高原

南部 北部Kachchy Jaisalmer Spiti

Vigatosphinectes

Aspidoceras

Berriadla sp.

Himalayites

Spiticeras

八leocomites

Lytoceratinae

Acanthohoplites sp.

+

+

+

十

+

+

十

+

十

十

十

+

十

+

+

+

十

十

+

+

十

+

十

十

+

十

+

+

十

+

+

十

+

+

+

指数 100 37 50 100 63 87

(印度次大陆菊石组合资料，引自Jai Krishna, 1981;青藏高原资料，引自刘桂芳资料①)

    从本书以上有关章节以及近年有关青藏高原沉积相、古地理资料说明:中生代 (晚

白奎世前)，沿班公错一怒江缝合带和雅鲁藏布江狭长地带确实存在海相复理石、放射

虫硅质岩以及典型洋壳一上地慢的蛇绿岩组合;但在前者之北羌塘一唐古拉地区以浅

海一陆棚海沉积为主，向东至昌都一带，侏罗系则多为海陆交互相和陆相沉积，其南雅

鲁藏布江之北为冈底斯一念青唐古拉 (拉萨)地体，侏罗系一下白坚世沉积主要为滨岸

一浅海相及海陆交互相沉积，晚期白Y纪则出现大量火山岛弧钙碱性喷发岩;雅鲁藏布

江之南的北喜马拉雅地带则是众所周知的被动陆缘或稳定型沉积。因而，侏罗纪到晚白

要世前不存在所谓 “新特提斯大洋”，班公错一怒江缝合带和雅鲁藏布江蛇绿岩缝合带

仅是狭长的裂陷槽或小洋盆，不具有广阔浩翰的大洋 (见第五章第二节和第六节)。

    为说明上述问题，我们从蛇绿岩提供的信息，对洋盆规模作了估算，尽管在古扩张

速率和洋盆演化时限等方面，目前还难得到精确参数，但洋盆规模大体上可得到一半定

量数值，根据已有数据，班公错一怒江缝合带所代表洋盆宽度估算为1 300km左右。雅

鲁藏布江缝合带所代表洋盆宽度也为1 200km左右 (详见第五章第六节)。

    还值得一提的是，近年根据Chatterjee, Hotton和Smiley等对晚古生代、中生代陆生
植物，四足类及海生动物群分特征的详细对比研究认为:从古生代到现代印度和欧亚大

陆等板块没有较大漂移，不支持板块曾大规模移动的观点;从古生物特征看，印度不存

在独有的生物群，而澳大利亚在古生物方面却具有独特的属性，认为目前公认的印度大

陆曾漂过南部大洋 (Tethys)，以及澳大利亚、印度曾与冈瓦纳古大陆相接等观点是与实
际资料不符的(Chatterjee S et al.，1992)0

    在本章节编写完成之际，读到Chatterjee及Hotton等的上述研究成果，与我们的认

  ① 刘桂芳.印刷中 中国地层典— 侏罗系、白I系.北京:地质出版社
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识不谋而合;看来20世纪70年代Dietz和Holden以及沿袭至今、影响深广的 “大洋

(Tethys大洋)、大漂移”的论点是值得重新评价的。
    综上所述，从古生物、沉积古地理以及蛇绿岩所提供的资料和数据，6000km-

7 000km的特提斯大洋是不存在的，印度大陆与青藏高原一亚洲南缘之间，未曾出现过

广阔海洋分隔。

第三节  从古地磁资料评论特提斯洋

    近10多年来，中外地学家在青藏高原进行了古地磁测定，其中如中法合作、中英

合作及GT断面等项目都作了较系统的专题研究，积累了一定资料，对青藏高原构造演

化、格局作出了解释。但遗憾的是，一些数据出人较大、相互矛盾，甚至在同一地点或

地区、同一时代，测定结果殊异，误差超过纬度 100以上，地体之间在短时期内出现位

置上倒置以及喜马拉雅地体在白要纪还向南远程漂移到29.20S等;这些矛盾，特别使

地质学家困惑不解，我们期待着对特提斯洋演化、规模等，能有古地磁方面较为确切数

据，但就现有资料，只能进一步结合地质情况，选择性地运用古磁数据了。

    这里有必要回顾一下历史，印度大陆向北漂移、跨越6 000km一7 000km的特提斯大

洋的观点，很可能受到20世纪50年代英国Blackett地球物理学家等的影响，Blackett对

印度侏罗纪一古近纪的德干高原玄武岩进行了测定 (未考虑磁极倒转等)，提出在侏罗

纪磁倾角为向上640，古近纪向上260，到古近纪末期向下磁倾角为170，这就是说印度

大陆自侏罗纪到现在，向北大约漂移了约6 000km - 7 000km。但是，这一结果是假定地

球偶极子场和地球地理极保持不变条件下得出的;目前地学家共识是，只是在新近纪以

来磁极与地理极大致重合并相对不变。因而Blackett等提出的侏罗纪一古近纪，印度大

陆向北漂移6 000km一7 000km的结论，需要进一步核证。

    Klootwijk (1979)、林金录等 (1990), Owen (1976)特别是亚东一格尔木GT断面

(董学斌等，1990)对青藏高原及邻区的古地磁资料，作了较系统对比研究，Klootwij等
编制的晚古生代一中生代古构造再造图大体近似，他们的上述图件 (图4-2)与当年

Wegener所编的 (图4-3)也是近似的，从图4-3中可看出:①二叠纪时期印度大陆大部
或全部位于300S一600S之间;二叠纪一三叠纪印度部分位于300S一450S之间，部分位于

300S - 150S;值得注意的是，直到中侏罗世，印度大陆未与其南的南极洲和澳大利亚等
分离而向北漂移 (图4-2) ;②根据我们近几年进行的亚东一格尔木大断面的古地磁专题

组较详细的古地磁测定 (表4-6)，印度大陆北缘雅鲁藏布江缝合带以北，在二叠纪一三

叠纪时期:冈底斯 (或拉萨)地体平均位于约210S(图4-2中圆点1)，再北羌塘地体约

位于160S(图4-2中圆点2)，更北的昆仑地体约位于11.30S(图4-2中圆点3)，如果我

们将以上数据投放于Klootwjk图4-2上，可以看出南自冈底斯地体一羌塘地体，北到昆
仑地体，即青藏高原在此期间，基本与印度大陆相连为一整体，其间未出现 “特提斯大

洋”，仅可能出现裂陷槽、海湾、小洋盆以及浅海域。③从图4-2下可以看出到侏罗纪

(J2)印度大陆与澳大利亚和南极洲仍相连在一起，但已一同向北移，基本处于南纬600S



以北地区，而印度大陆大部分已北移到300S以北的温暖地区;冈底斯侏罗纪移到70S

(圆点4)。从以上资料，印度大陆与澳大利亚和南极洲的分离应在侏罗纪之后，很可能

在白要纪一古近纪时期。④青藏高原一印度一澳大利亚乃至南极洲晚古生代到侏罗纪相

距不远或基本相连。它们之间古生物群落的类同和不同时期的变化.卞要受古纬度带和

300N

夕U
、
1

300N

300S

300S

图4-2 (上):二叠纪一三叠纪南半球 (冈瓦纳)大陆再造图

    (下):三叠纪一侏罗纪南半球 (冈瓦纳)大陆再造图

    (底图引自Klootwijk C T, 1979，曲线为亚洲大陆轮廓, 1,

2, 3, 4圆点位置根据表4-6 近年中国古地磁资料)



表 今6 亚东一格尔木岩石圈断面古地磁数据表①

地体 采样地点及岩性 时代

采样位置

样品数 退磁

剩磁方向
置信

角凶5

经度

参数 K

古地磁极 极误差

古纬度 备注

经度 纬度 经度 纬度 即 dzn偏角 倾角

昆仑

地位

纳赤台轻变质砂岩 竹 95014‘ 35048， 22 AF 5.6 一24.4 11.7 8.0 2肠.Za 38.50 67 12.6 一12.80

Tl 96051尹 36018， 14 AF 4D.1 一19.6 5.6 50.7 22930 30 20 3.1 59 一10.10

Pl 94050， 35057， 20 AF 170.0 22.9 81 17.1 288.30 41.40 46 8.6 一11.9。

图4.2

中3点诺木洪安山岩

纳赤台绿泥长岩

羌塘

地体

开心岭煤矿炭质砂岩 Pl 92011，7，孙。朋.3， 13 T 141.8 25 3 144 7.3 3朝).护 49 60 8.3 15.5 一13.30

Pl 92021忍，拼。肠.7‘ 巧 T 135，2 30 0 12 1 9.0 努9宁 46 10 7.4 134 一16 100

图本2

中2点沱沱河玄武岩

网底

斯地

体 (拉

萨地

  体)

达孜酱达石英砂岩 JZ一3 91026.6，29o44 0’ 13 A万，.T 3取玉.5 一13.8 10.1 17 5 29310 51.00 5.3 10.4 一7.00

J3 91048.1’31012.1’ 32 AF.T 脚8.3 一13.8 77 20.2 2卯 1“ 50.20 40 7.8 一7‘00

图平2

中4点桑雄杂砂岩

达孜大桥火山碎屑岩 竹 910258‘29041.4‘ 22 Af，.T 66.4 一37.9 6.0 32‘5 211.6a 8.20 4.0 70 一2130

PI 88042.9，3伊56.8， 7 AF 1778 395 9.7 394 271‘Za 36.80 7.0 11，7 一22 4()0

图丰2

中1点申札灰岩

①引自董学斌等

澎



古气候带变化的控制。⑤白Y纪一古近纪以来，印度大陆与澳大利亚和南极洲分离，其

发生机制和驱动力源如何?这是一个复杂的、至今未得到统一认识的问题。印度洋近南

北向“扩展”，是由板块构造说的地慢对流引起的?抑或是地球膨胀说— 出现裂谷、

裂陷槽的引张力所致?从()wen等根据印度洋磁异常及海底扩张速率等估计，从中生代

中晚期到现在地球直径增长最快，约增大了20%，这意味着晚中生代以来，地球膨胀

速度加快，因而导致海洋扩张增大，而陆地受到挤压，这一膨胀动力，在时空上显然是

不均匀和不对称的;用膨胀说来解释特提斯的演化，联合古大陆和冈瓦纳古大陆的离散

以及青藏高原的形成和演化的动力源是值得考虑的;限于篇幅和非本章节重点，这里不

作进一步论证。

图 4-3

E.川;K.系

二盛纪南半球为主的岩相古地理再造图

    (引自Wegener, 1924)

;G.膏层;W.漠戈壁;横线条:干燥地带
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          第五章

青藏高原缝合带的

岩石学、地球化学

    及其构造意义
鲍佩声  王 军





    青藏高原上出露几条近东西向缝合带，一般被视为代表洋盆的残留体，是分隔不同

地体的缝合带，自北向南依次为:北祁连缝合带、阿尼玛卿缝合带、金沙江缝合带、班

公错一东巧一丁青一怒江缝合带和印度河一雅鲁藏布江缝合带。班公错一东巧一丁青一

怒江缝合带和印度河一雅鲁藏布江缝合带为青藏高原上的两条主要缝合带。前者为唐古

拉地体和冈底斯一念青唐古拉地体 (现为南羌塘地体和拉萨波密块体)之间的构造碰撞

带，班公错一怒江洋盆形成于三叠纪一早中侏罗世，闭合于中晚侏罗世;后者为冈底

斯一念青唐古拉地体与喜马拉雅地体间的构造碰撞接合带，印度河一雅鲁藏布江洋发育

于中生代白SF纪早期，闭合于晚白垄世末期至古近纪早期，缝合带均有蛇绿岩带相伴产

出 (如图5-1)，稍晚于前者，两者分别为燕山期造山运动和燕山一喜马拉雅山期造山运

动的产物。

    本章主要结合 “八五”计划期间两次对关键地带的考察，论述代表 “新特提斯洋

盆”闭合、俯冲消减和折返后残留的蛇绿岩、蛇绿混杂岩以及高压变质带的岩石学、地

球化学及其构造意义。

第一节  班公错一东巧一丁青一怒江缝合带

    该缝合带横亘西藏中部，西起班公错，向东经改则、东巧、丁青，继而向南东拐折

沿怒江进人滇西，在西藏境内全长约2 800km。该带西延至印度克什米尔，东延进人缅

甸。该缝合带具明显的地球物理标志，除作为岩相构造分界线以外，尚发育有侏罗系蛇

绿岩及与之相伴产出的蛇绿混杂岩和构造混杂岩等，在冈底斯一念青唐古拉地体北缘的

一套陆相中酸性一中基性火山岩、火山碎屑岩，以及在班戈一比如一带的燕山期S型花

岗岩的出露均为班公错一怒江缝合带聚敛过程中岩浆活动的反映 (西藏自治区地质矿产

局，1993)。大量资料证明，它是一条标志明显的巨型缝合带。

一、缝合带内蛇绿岩的组合及其特征

    沿班公错一怒江缝合带分布着80多个蛇绿岩体 (群)，总面积约1 470km2蛇绿岩集

中分布于西、中、东三段。西段自班公错一那屋错及改则一色哇一带，包括 35个岩体

(群)，岩体面积一般几千米2至十几千米2，其中以拉果错 (长约25km一27km，宽数百
米至5km)及洞错 (长约25km，宽由数百米至6km)岩体规模最大。中段由东巧以西的

扎楚藏布一安多，南至申扎一纳木错一线以北的藏北湖区，岩体较集中。王希斌等

(1982)曾将其划分为4个等地蛇绿亚带 (区)，约30个岩体，面积一般1km2一10km2不

等，最大者为扎楚藏布岩体 (128km2 )。东段由索县一丁青一加玉桥一下林卡一带，其

中以丁青和类乌齐等地岩体为代表，丁青岩体面积最大，东岩体为400km2，西岩体为

150km2，丁青以东出露的岩体多为单一的超镁铁岩，缺少蛇绿岩组合。在岩带西段南侧

的狮泉河一扎西冈一噶尔 (狮泉河镇)一带尚有少数岩体出露，前人 (西藏自治区地质

矿产局，1993)将其划归为南亚带，其中以狮泉河岩体规模较大，面积约22km2 0
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                                            图51 青藏高原缝合带及蛇绿岩带分布示意图

    1:缝合带蛇绿岩带及代号 NS北祁连缝合带及蛇绿岩带，AS阿尼马卿缝合带及蛇绿岩带，GS甘孜理塘缝合带及蛇绿岩带，Js金沙江缝合带及蛇绿岩带，巧澜沧江
缝合带及蛇绿岩带，BS班公错一怒江缝合带及蛇绿岩带，Ys雅鲁藏布江缝合带及蛇绿岩带;

    2:缝合效应断裂带 ①北祁连断裂带，②阿尼玛卿断裂带，③甘孜理塘断裂带，④金沙江断裂带，⑤澜沧江断裂带，⑥班公错一怒江断裂带，⑦雅鲁藏布江缝合带;
    3:断裂 ⑧中祁连南缘断裂，⑨柴达木北缘断裂，⑩阿尼玛卿南断裂，⑧鲜水河断裂，⑩措勤申扎断裂，0扎达拉孜邓多江断裂，0阿尔金断裂，0塔什库尔干断裂;

    4:地慢橄岩;5:堆晶纯橄岩;6:橄长岩、长橄岩;7:单辉辉石岩;8:斜方辉石岩;9:含长单辉橄榄岩;10:堆晶辉长岩;n:席状岩入场;12:枕状及块状熔岩夹硅质岩;
13:灰岩;14:蓝片岩;巧:估算的洋盆宽度/洋盆演化时限;

    sK:中朝地台;QD:柴达木地台;TM:塔里木地块;H:喜马拉雅地体;兀:唐古拉地体;GN:冈底斯念青唐古拉地体;NQ:北祁连构造带;MQ:中祁连中央隆起带;SQ:南祁
连构造带;AL:阿尔金构造带;KL:昆仑构造带;wQ:西秦岭构造带;KB:可可西里巴颜喀拉构造带;SG:松潘甘孜构造带



    沿班公错一怒江缝合带出露的蛇绿岩大多被肢解，常具蛇绿混杂岩特征。蛇绿岩各

单元均有发育，但因被构造肢解，蛇绿岩剖面通常由1个至3个单元组成，完整的蛇绿

岩剖面很罕见，如岩带西段的日土县西侧蛇绿岩 (图5-2)，由地慢橄榄岩、辉绿岩、玄

.一 ，夕、北东
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                              图5-2 日土县西侧蛇绿岩剖面

                          (引自日土幅 1:100万区域地质调查报告)

    1:中侏罗统木嘎岗日群砂岩、千枚岩;2:中侏罗统木嘎岗日群泥砂质板岩;3:下白玺统玉

多组灰岩、砂岩;4:外来岩块 (灰岩);5:斜长角闪岩;6:玄武岩夹硅质岩;7:辉绿岩;8:方

辉橄榄岩;9:蛇纹岩

武岩夹硅质岩组成，但多被断层所肢解。日土县班公错蛇绿岩较完整，由蛇纹岩、地慢

橄榄岩、层状辉长岩、基性熔岩 (枕状及块状玄武岩)及放射虫硅质岩组成。日土县达

布乌如蛇绿岩由蛇纹岩和基性熔岩两个单元构成。日土县哥界拉蛇绿岩由地慢橄榄岩和

均质辉长岩等组成。西段改则县洞错蛇绿岩包括地慢橄榄岩、堆晶杂岩、基性岩墙

(床)、基性熔岩及硅质岩5个单元，但已被构造肢解。中段蛇绿岩多由一二个单元构

成，或为单一的地慢橄榄岩，如申扎永珠、东巧、东风、阿多的岩体等;或为单一的枕

状熔岩 (可含硅质岩)，如察曲山和罗布中的岩体;也可由地慢橄榄岩和堆晶杂岩组成

(如白拉、依拉山、蓬湖西、切里湖、雄前乡、姜索日等的岩体);或由基性熔岩和岩墙

群组成，如安多东南捷日窝玛和安多桥头等的岩体。东段丁青一带色扎区的加弄沟、宗

白一亚宗蛇绿岩各单元均有发育，但亦被肢解，具有混杂岩特征。噶尔 (狮泉河镇)一

带的甲岗蛇绿岩也较完整，由方辉橄榄岩、层状辉长岩、均质辉长岩、基性熔岩及放射

虫硅质岩组成，但各单元之间多为断层接触 (图5-3) o

    该带蛇绿岩大多构造侵位于中侏罗统一下侏罗统木嘎岗日群复理石建造中，如西段

日土岩体、洞错岩体，中段东巧、安多及觉木错岩体等、部分岩体可侵位于上三叠统中

(如江错、白拉、阿多的岩体等)，侵位于下白奎统 (如拉弄岩体)、上古生界 (如东巧

东岩体)及古生界变质岩系中 (如东段加玉桥岩体)的情况亦可见。丁青岩体侵位于上

三叠统和中侏罗统地层中。噶尔 (狮泉河镇)一带的岩体侵位于石炭系一二叠系地层

中;永珠一纳木错一带的岩体侵位于上古生界、晚侏罗世一白y纪及早白噩世地层中

(如永珠、安自日不扎、阿日等的岩体)。岩体与围岩均为构造接触，有的接触关系则为

多次构造变位的结果。蛇绿岩侵位地层的时代变化较宽也可能与其多期构造侵位有关。

    现将蛇绿岩各单元的岩石学特征简述如后。
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图5-3 噶尔 (狮泉河镇)一带甲岗蛇绿岩剖面

          (引自郭铁鹰等，1992)

:硅质岩及枕状玄武岩;2:块状玄武岩夹灰岩;3:层状辉长岩;

          4:斜长角闪岩;5:方辉橄榄岩;6:断层

                          (一)地慢橄榄岩

    地慢橄榄岩为蛇绿岩的主要构成成分，可单独产出，通常与一二个其他蛇绿岩单元

共存。就整个岩带而言，大多数蛇绿岩中的地慢橄榄岩均以方辉橄榄岩为主，当斜方辉

石含量较高 (15%一25%)时，称高辉方辉橄榄岩，此时常含少量单斜辉石，或出现二

辉橄榄岩，如见于丁青岩体中。当斜方辉石含量较低 (5%一巧%)时，称低辉方辉橄

榄岩，此时常见少量纯橄榄岩呈分凝体产于其中。这类岩体常具铬铁矿矿化，如岩带西

段日土一带的岩体，中段东风、切里湖等的岩体及南亚带森格藏布一扎西岗一噶尔 (狮

泉河镇)一带的岩体等属于这一类。

    需指出，岩带中段藏北湖区一带蛇绿岩中的地慢橄榄岩，多以低辉方辉橄榄岩为

主，常见纯橄岩，且两者组成含矿杂岩带，显示出地慢橄榄岩熔融程度偏高的特点，如

东巧西岩体、依拉山等岩体，其中常伴有规模不等的铬铁矿矿床。方辉橄榄岩常因辉石

定向排列而呈现叶理，尤以丁青岩体最典型，叶理延伸较远，犹如沉积岩的层理，会被

人误认为是堆积岩。地慢橄榄岩常因强烈剪切而变为蛇纹岩，并伴有碳酸盐化、硅化形

成菱镁岩、风化壳等，尤以岩带西段班公错一带以及南亚带噶尔 (狮泉河镇)等地的地

慢橄榄岩为甚。

    洞错去申拉沟蛇绿岩中地慢橄榄岩比较新鲜，出露宽度近2km(图5-4)，由两部分

组成，一部分以低辉方辉橄榄岩为主，纯橄岩呈小透镜状分凝体产于方辉橄榄岩中的情

况很少见，另一部分为高辉方辉橄榄岩，但显微镜下尚未发现单斜辉石。地慢橄榄岩与

基性熔岩呈构造接触，沿接触部位的方辉橄榄岩片理化。

    地M橄榄岩普遍发育了地慢岩特有的组构，如原粒结构、后成合晶结构、熔融残

构、不一致熔融相转变结构等，这是它们的熔融残余的标志。

    地慢橄榄岩中单斜辉石的多寡直接反映了其熔融程度，因此，在地慢橄榄岩平均成

分中易熔组分A1203, CaO的相对含量可用以判别其部分熔融程度，如A1203一CaO -

MgO(如图5-5) o

    142
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                        图5-4 洞错去申拉地慢橄榄岩剖面

1:纯橄岩;2:低辉方辉橄榄岩;3:高辉方辉橄榄岩;4:块状玄武岩;5:侏罗系地层
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图5-5 班公错一怒江蛇绿岩带地幢橄榄岩的ALO3-CaO-M夕图

    .岩带西段 1:洞错;2:直若错;3:日土;4:赞宗错

    △岩带中段 1:东巧;2:依拉山;3:切里湖;4:江错

    ⑧岩带东段 1:丁青;2:林卡; 3:加玉桥;

    O南亚带 1:永珠

    不难看出:①班公错一怒江蛇绿岩带地慢橄榄岩的CaO, A12场相对含量明显偏低，
故成分点多靠近MgO端元，且低于雅鲁藏布江蛇绿岩带中的地慢橄榄岩 (见图5-25),
显示本带地慢橄榄岩的熔融程度偏高;②本岩带相比，西段地慢橄榄岩 (图5-5中编号

"1一 4)的熔融程度相对低于其他地段，岩带中段地慢橄榄岩的熔融程度也不一致，

如东巧西岩体 (图中编号△1)、切里湖 (编号△3)的熔融程度高于中段的依拉山岩体

(图中编号△2)，岩带东段的丁青 (图中编号⑧1)及南亚带的永珠 (编号01)等地慢

橄榄岩的熔融程度相对偏高，故它们的成分点更接近于MgO端元。
                                                                                143



                          (二)堆晶杂岩

    沿班公错一怒江缝合带的蛇绿岩多已被肢解，但堆晶杂岩仍断续可见，多与地慢橄

榄岩相伴产出，厚度通常为数十米至百余米，少数达数百米，超过千米者集中于西段洞

错一带。岩带西端班公错南岸及日土县达布乌如一带均有均质辉长岩出露，据报导向东

至哥介拉，堆晶杂岩中层状超镁铁岩厚约达570m，并有厚达70m的均质辉长岩 (西藏

自治区地质矿产局，1987)0

    洞错一带的去申拉、扎西错、尖弯、直若错、赞宗错等地均有保存较好的堆晶杂

岩，其中洞错舍拉玛沟的堆晶杂岩厚达4km，可能为班公错一怒江缝合带中厚度最大

者，其次为那格沟堆晶岩，厚度近1 000m。这些堆晶杂岩由一套含长石的超镁铁岩一含

长纯橄岩、长橄岩、橄长岩、含长异剥橄榄岩及镁铁堆晶岩一层状橄榄辉长岩组成，具

明显的层状构造，但缺失韵律，均质辉长岩较常见，此类型堆晶杂岩属地慢橄榄岩

(P)一橄长岩 (T)一橄榄辉长岩 (G)系列 (即PTG系列)。在札西错等地堆晶杂岩厚

达1 000m以上，由橄榄单辉辉石岩、二辉辉石岩和辉长岩组成 (西藏自治区地质矿产

局，1987)，属地慢橄榄岩 (P)一辉石岩 (异剥橄榄岩)(P)一辉长岩 (G)系列 (即

PPG系列)。在拉果错北蛇绿岩中均质辉长岩厚达3km。据前人资料，在去申拉北及拉

果错可见高层位的浅色分异体 (西藏自治区地质矿产局，1986) 0

    洞错舍拉玛沟堆晶杂岩的剖面简图如图 (图5-6)，堆晶杂岩出露宽度达4km，其下

部主要以橄长岩及层状辉长岩为主，有少量的均质辉长岩，上部以均质辉长岩为主，有
                                          0        500 1000(m)
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                          图

1:去申拉组凝灰岩及英安岩

  洞错舍拉玛沟堆晶杂岩剖面图

:三叠纪岩块;3:均质辉长岩;4:层状辉长岩;5:橄长岩;

6:辉绿岩岩墙;7:片理化方辉橄榄岩

少量的层状辉长岩夹层及团块状橄长岩，层状构造有所发育，橄长岩中的斜长石多蚀变

成绿泥石，在手标本的灰黑色基底上散布着灰黑色填间状集合体 (蚀变斜长石)，常可

见粗大单斜辉石中包有橄榄石，构成特征的异补堆积结构，局部构成含长异剥橄榄岩，

镜下可见少量新鲜基性斜长石。层状辉长岩具层纹状构造，常含橄榄石残晶。均质辉长

岩可具中粗粒结构或伟晶结构，块状构造。需指出，层状辉长岩或均质辉长岩中常见辉

绿岩、粒玄岩呈岩墙产出，在均质辉长岩中平行产出的岩墙尤为常见，并可见方向不同



的岩墙相穿插。在舍拉玛沟东山坡见早白奎世凝灰质砂岩及安山岩不整合于层状堆晶辉

长岩之上，并见少量外来岩块产于均质辉长岩中。

    在岩带中段东巧以西至安多以东，南至班戈、那曲一线以北的藏北湖区一带，堆晶

杂岩频繁出现，厚度不大，由数十米至一500余米不等，尤以PTG型堆晶杂岩最常见，如

蓬湖西堆晶杂岩 (厚约500余米)、姜索日、依拉山堆晶杂岩 (厚不足loom);PR弓型

堆晶杂岩以白拉为代表 (厚达4《X〕m)，雄前乡堆晶杂岩主由橄长岩和含长异剥橄榄岩组

成，夹少量不含斜长石的异剥橄榄岩和辉石岩，属lyn二一PPG系列的过渡型堆晶杂岩。

安多以北的多普尔曲堆晶岩岩块由单一典型层状辉长岩组成 (厚约loom)。岩带东段丁

青东岩体的堆晶杂岩厚约260m，依次由辉长苏长岩、二辉岩、角闪辉石岩和辉长岩组

成，并含石英闪长岩酸性分异脉岩 (郑一义，1983)。据张旗等 (1992) 报导，由底部

向上依次为古铜辉石岩、苏长岩和二辉辉长岩，另有酸性分异脉岩。尽管上述层序不尽

相同，但均以含斜方辉石为特征，代表了高压岩浆房 (Mcbinley，1984)。丁青以东未见
有堆晶杂岩的报导。

    不难看出，沿班公错一怒江缝合带，堆晶杂岩发育及保存程度大不相同，且类型不

一，西段的去申拉及札西错等地，堆晶岩厚度较大，但类型不同，前者属PTG系列，

后者属PPG系列，反应了岩浆房压力的差异。尤其是在藏北湖区不大的区域内，两种

类型的堆晶杂岩均有产出，且厚度均不大，丁青一带的堆晶杂岩别具特色，代表了高压

岩浆房。上述事实提示了它们均形成于各自孤立的小岩浆房中。

    缝合带以南的噶尔 (狮泉河镇)一昂龙岗日一带的爬里革砸蛇绿岩岩块，堆晶杂岩

厚约300余米，由单辉橄榄岩、橄榄辉石岩和层状辉长岩组成 (西藏自治区地质矿产

局，1993)，属PPG系列堆晶杂岩 (图5一7)。向东至永珠一纳木错一带，仍见堆晶杂岩，

如阿日、尼昌等蛇绿岩岩块中者，厚1团m一 280m不等，属PTG系列堆晶杂岩，由橄长

岩、长橄岩、含长异剥橄榄岩和橄榄辉长岩组成。
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                图5一  噶尔 (狮泉河镇)爬里革砸蛇绿岩剖面

                    (引自日土幅1:100万区域地质调查报告)

1:下白平统灰岩(KI一Zy);2:外来岩块(灰岩);3:玄武岩夹硅质岩;4:层状辉长岩;

5:辉绿岩;6:方辉橄榄岩;7:片理化方辉橄榄岩;8:纯橄岩

班公错一怒江蛇绿岩带各段具代表性的堆晶杂岩如图所示 (图5一8)。
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          图5-8 班公错一怒江蛇绿岩带代表性堆晶杂岩柱状对比图

HZ:方辉橄榄岩;D:纯橄岩;Tr:橄长岩;w:异剥橄榄岩;巧:单辉辉石岩;

NG:苏长岩;LG:层状辉长岩;G:均质辉长岩;Di:辉绿岩

                    (三)席状岩床 (墙)杂岩

    班公错一怒江蛇绿岩带内的岩床 (墙)杂岩发育差，仅零星可见，在该岩带西段，

主要见于琅李唐、班公错东岸以及界哥拉等地，岩床 (墙)产于基性火山岩与下覆地慢

橄榄岩或辉长岩之间，或穿人地慢橄榄岩及基性火山岩内部。一般宽几米至几十米，长



几十米至几百米。在琅李唐一带，产于基性火山岩与地慢橄榄岩之间的一组岩床宽近百

米，延长约2km，其产状与火山岩大体一致，岩床 (墙)的主要由辉绿岩、石英辉绿

岩、辉绿扮岩等组成 (王希斌等，1987)0

    在洞错一带的舍拉玛沟及那格沟，在宽约500余米，长数千米的范围内见辉绿岩、

粒玄岩的方向大体平行，其间有其他方向频繁地穿入的堆晶杂岩、均质辉长岩。在去申

拉沟见辉绿岩、粗玄岩穿人基性熔岩中，具不对称的冷凝边。单个岩墙通常宽1米至数

米不等。

    岩带中段出露的岩墙群以安多东南的捷日窝玛和安多桥头一带为代表，均呈孤立的

岩块产出，捷日窝玛岩墙群为班公错一怒江缝合带唯一的一个单一岩墙群，构成厚达

500m的岩块，由100%的岩墙组成，其间无间隔物，单个岩墙宽由1米至数米不等，具

明显的冷凝边。冷凝边为石英粒玄岩，中央相为辉绿岩。安多桥头见数条大体平行的岩

墙穿人基性熔岩中，单个岩墙宽lm左右，均具冷凝边。边缘相为粒玄岩，中央相为辉

绿岩 (图5-9)(王希斌等，1987)0
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      图5-9 安多东捷日窝玛席状岩墙群示意剖面

I:辉绿岩;2:角砾状辉绿岩;3:石英粒玄岩;4:辉长岩

    岩带东段丁青一带的辉绿岩未构成独立的岩墙单元，仅在丁青东岩体见数条石英辉

绿岩大体平行地穿人地慢橄榄岩及玄武岩中，其出露宽约数十米，具不对称冷凝边 (图

5-10)。

图5-10 丁青东岩体岩墙群剖面

          (引自张旗等，1992)

:辉长岩;2:辉绿岩岩墙 (点线示冷凝边)



    南亚带的噶尔 (狮泉河镇)一带，在基性火山岩的底部和顶部常见数条辉绿岩穿人

其中，其产状与火山岩大体一致。

                          (四)基性熔岩

    基性熔岩为班公错一怒江蛇绿岩带的主要组成单元之一，沿岩带断续出露，西段发

育较好，常与地慢橄榄岩一起组成不完整的蛇绿岩剖面，也可呈单独的岩块产出。

    岩带西段的基性熔岩集中出露于日土西侧的喀纳、董吉日、哥界拉及巴尔穷等地以

及改则县洞错一带。如日土西侧的基性熔岩厚达I 000m，与地慢橄榄岩同时产出，辉绿

岩分布于两者之间。基性熔岩由玄武岩、杏仁玄武岩、粒玄岩及细碧岩等组成，枕状构

造不发育。火山岩中常夹有厚薄不等的紫红、黑、白色的硅质岩夹层或透镜体，一般厚

20m - 40m，最厚70m，含丰富的放射虫 (西藏自治区地质矿产局，1987)。据已有化学

分析资料，此处基性熔岩在 (FeO * + Ti仇)一从仇一MgO含量关系图及Ti仇一Zr/几氏

含量关系图上均属拉斑玄武岩系列，部分岩石含从场偏高，属高铝玄武岩，在Si仇-

(Na20+狡0)含量关系 (硅一碱)图上 (图5-11)，属碱性玄武岩和玄武岩，前者可能与
岩石的细碧岩化有关。
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图5-11 班公错一怒江蛇绿岩玄武岩的Si02一(Na20+K20)含A关系图

(b)

岩带西段 1:洞错;2:班公错一 日土;3:董吉日;南亚带;4:噶尔(狮泉

河镇)一拉梅拉;5:且坎;6:永珠;

岩带中段 1:察曲山;2:安多;3:罗布中;4:拉弄;5:江错东段;6:丁青

    洞错一带的去申拉、札西错、八布错、赞宗错等地均有基性熔岩出露，去申拉沟的

基性熔岩厚达1 000m以上 (图5-12)，由枕状玄武岩、块状玄武岩、杏仁玄武岩、气孔

玄武岩、角砾状玄武岩及粒玄岩组成。枕状构造发育，单枕大者为40cm x 60cm，最大

者长轴可达140cm，小者大小为 (10cm x 20cm)一(5cm x 10cm)，较常见。枕体四周常

发育有定向排列的小气孔，显示同心环状构造。杏仁玄武岩中的杏仁体由斜长石、石

英、碳酸盐、绿泥石组成。显微镜下可见玄武岩均较新鲜，具斑状结构，斑晶为细粒单

    148



斜辉石，常显聚晶状，基质由斜长石斑晶、细小单斜辉石及部分隐晶质组成，并见斜长

石的球颗结构。有时基质为粒玄结构。具块状构造的玄武岩为粒玄岩，斜长石微晶组成

的构架中充填细小单斜辉石、少量绿泥石及极少量石英、构成典型的粒玄结构。顺便指

出，石英辉绿岩、粒玄岩常呈数米宽度不等的岩墙穿入基性熔岩中，岩墙两侧的冷凝边

不明显。
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                        图5-12 洞错去申拉基性熔岩剖面

1:枕状玄武岩;2:块状玄武岩;3:角砾状玄武岩;4:气孔玄武岩;5:杏仁玄武岩;

6:辉绿岩岩墙;7:片理化方辉橄榄岩;8:片理化火山岩地层

    笔者的化学分析表明，去申拉玄武岩以碱 (Na2O + K2O含量为3.84%一5.34%)钦

(Ti仇含量为2.8%一3.32%)及磷 (几氏含量为0.33%一0.40%)偏高为特征，在

TiO2一Zr/P205图上，均落人碱性玄武岩区，在硅一碱图上 (见图5-11a)大多数属碱性

玄武岩，少数为玄武岩 (接近碱性玄武岩区)，这与其LREE富集的分配形式相一致

(见图5-14)0
    需指出，在岩带西段硅质岩不发育，但在八布错、赞宗错等地，见厚达 loom

150m的硅质岩与枕状熔岩伴生或呈构造岩片产出。

    南亚带的基性熔岩见于噶尔 (狮泉河镇)一拉梅拉、札西岗、且坎一带，由枕状玄

武岩、气孔玄武岩、杏仁玄武岩及细碧岩等组成 (见图5-7)，且坎附近枕状构造有所发

育，岩枕长约30cm一40cm，最大达80cm，枕体具冷凝边及同心层状构造，且坎基性熔

岩厚约250m，其上部夹有多层厚薄不等的紫红及灰白色硅质岩层 (厚约200m以上)或

透镜体，前者中富含放射虫 (西藏自治区地质矿产局，1987)。据现有资料，噶尔 (狮

泉河镇)一带的火山岩多属拉斑玄武系列，少数为碱性玄武岩系列。在硅一碱 (如图5-

lla)上，分别属碱性玄武岩、玄武岩或玄武安山岩。

    南亚带东段的永珠一带玄武岩为碱性玄武岩。岩带中段藏北湖区一带，基性熔岩发

育状况不如西段，基性熔岩仅见于安多桥头、罗布中、拉弄及察曲山等地，并呈零星小

岩块产出，缺失其他蛇绿岩组合。其中规模最大者为察曲山，枕状玄武岩及块状玄武岩

中夹有辉绿岩，出露宽度约600m一700m，东西延长约10km，枕状构造发育好。其余几
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处基性熔岩厚度不足百米，如罗布中枕状玄武岩厚约70m，上覆一套厚约150m一200m

的深海沉积物 (由放射虫硅质岩、页岩及粉砂岩组成)相伴生 (王希斌等，1987)0

    据 (FeO* + Ti仇)一从场一MgO含量关系图及Ti场一Zr/几仇含量关系图可知，岩
带中段的基性熔岩几乎均属拉斑玄武岩，在硅一碱图 (见图5-lib)上，属玄武岩或玄

武安山岩，个别为碱性玄武岩 (罗布中部分样品)。

    岩带东段基性熔岩见于丁青岩体，由枕状玄武岩、块状玄武岩及角砾岩玄武岩组

成。其中丁青西岩体热昌纳雍弄及宗白乡多荣卡的基性熔岩枕状构造发育良好，枕体大

者20cm x 50cm，气孔、杏仁构造颇为常见。基性熔岩厚仅数十米，并见与火山碎屑岩

及硅质岩互层产出，显示去几个喷发旋回。丁青东岩体基性熔岩的枕状构造不发育，由

块状玄武岩、杏仁状玄武岩组成，并见枕状及块状熔岩与灰白色薄层硅质岩互层产出，

呈现出几个喷发旋回 (邹光富，1993)。据仅有的两个化学分析结果，丁青基性熔岩属

拉斑玄武系列的玄武岩和玄武安山岩 (如图5-11b)。从火山岩的Zr/Y一Z:含量关系图

(如图5-13)可知，班公错一怒江蛇绿岩带，各地段的玄武岩可能来源于不同亏损程度

的慢源区。岩带西段的洞错玄武岩及南亚带的永珠玄武岩来源于富集的慢源区，其中大

约巧%为熔融的产物，班公错一日土及噶尔 (狮泉河镇)的玄武岩来源于亏损慢源区，

代表了大约15%一20%的部分深融产物 (如图5-13a)。岩带中、东段的玄武岩大多来源

于亏损慢源区，且代表了不同程度 (15%-30%)的部分熔融，如拉弄火山岩大多来自

亏损慢源区，代表了约20%的部分熔融，少数来源于富集慢源区，如罗布中玄武岩。

虽分析数据有限，但能提供玄武岩慢源岩的有关信息。
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  (b)   1:察曲山;2:安多;3:罗布中;4:拉弄;5:丁青

二、蛇绿岩的时代

  确定蛇绿岩时代最可靠的方法是硅质岩中的放射虫时代的测定，并可结合蛇绿岩单
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元中错石的U一Pb同位素测定年代。蛇绿岩套之上沉积盖层的时代也可提供蛇绿岩形

成的上限。

    班公错一怒江蛇绿岩中的放射虫硅质岩虽发育程度低，但多呈夹层产于基性熔岩

中，并沿岩带断续出露，由于研究程度不够以及硅质岩重结晶等因素致使放射虫年龄资

料不多。

    据日土幅1:100万区域地质调查报告 (西藏自治区地质矿产局，1987)，在岩带西

段日土西侧董吉日及巴尔穷等地，夹于基性熔岩中的硅质岩富含放射虫，但未提及其时

代，改则县达布乌如和班公错南岸蛇绿岩中硅质岩的放射虫时代为侏罗纪。据郭铁鹰等

(1992)采自日土县门曲囊蛇绿岩中硅质岩的放射虫为Canellipsis , Lithamitro，在其附近

相应地层中含珊瑚Diplaraea sp.和固着蛤Toucoria sp.等，认为其时代为早白奎世
(K1)，并指出本带蛇绿岩为晚白坐世 (吮)不整合覆盖，故推测其侵位时代为K1末

(与日土幅1:100万区域地质调查报告中提及的盖层时代不一致)。
    洞错去申拉北 (及直若错一带)紫红色硅质岩中的放射虫时代为侏罗纪 (西藏自治

区地质矿产局，1986)。据夏斌资料，不整合于蛇绿岩之上的陆相火山岩的全岩K一Ar

同位素年龄为141 Ma(D。日土及洞错一带的蛇绿岩均侵位于侏罗系木嘎岗日群中(改则
幅1:100万区域地质调查报告认为该群包括了整个侏罗纪沉积，而日土幅1:100万区域

地质调查报告将其划分为中侏罗世)。木嘎岗日群在念青一唐古拉一带为一套砂、泥质

为主的复理石建造，其中夹基性火山岩，故蛇绿岩岩块中的基性熔岩被视为木嘎岗日群

中的一个火山岩段。该套地层化石稀少，仅产双壳类、腹足类、腕足类化石。在洞错以

东色哇一带仅出露的中统、下统，为一套砂泥质夹钙质的复理石建造，化石丰富，其底

部与三叠系的接触关系清楚，说明木嘎岗日群属侏罗纪无疑，从而推测洞错一带蛇绿岩

应形成于侏罗纪，与放射虫时代相符合。

    岩带西段的蛇绿岩均为下白奎统所不整合覆盖，如日土西侧蛇绿岩被下白奎统玉多

组 (灰岩、生物灰岩，底部是砾岩)所不整合覆盖;又如在去申拉、拉果错见下白垄统

去申拉组 (安山岩、英安岩、凝灰岩等)不整合覆盖于堆晶辉长岩之上 (如图5-2和图

5-6)，从而确定了蛇绿岩时代的上限。此外，据改则幅1:100万区域地质调查报告，在

日阿色木嘎岗日群中玄武岩的K - Ar同位素年龄为167.5Ma，为侏罗纪。

    综上可知，班公错一怒江缝合带西段日土及洞错一带蛇绿岩形成于侏罗纪，早白要

世以前发生构造侵位。

    岩带南亚带噶尔 (狮泉河镇)、且坎、爬里革砸等地均有硅质岩呈夹层产于基性熔

岩中，含丰富的放射虫，但无时代资料。然而，从爬里革砸蛇绿岩剖面可知，玄武岩与

其上的下白奎统玉多组灰岩呈过渡关系 (如图5-7 )。该灰岩中含园笠虫及藻类化石，其

与下伏维思组 (含植物化石的页岩、泥灰岩)整合接触，两组均不整合于侏罗纪木嘎岗

日群之上。可见，此处蛇绿岩形成于晚侏罗世一早白Yv-世初。在且坎同样可见玉多组不

整合覆盖于蛇绿岩套地慢橄榄岩及玄武岩之上 (西藏自治区地质矿产局，1987)0

    在甲岗一噶尔 (狮泉河镇)以南地区的蛇绿岩，大多侵位于下白垄统中，其上又被

① 夏斌.1992.西藏西南部蛇绿岩及其地体构造 (博士论文)



日康巴组 (玛-3 r)夹有货币虫灰岩的海相磨拉石建造、狮泉河群 (E3一衅Sh)陆相磨

拉石建造以及门土组 (玛m)陆相含煤岩系、狮泉组 (嘴一Eish)钙碱性中酸性火山岩
等不整合覆盖，可知蛇绿岩形成时代为早白噩世 (郭铁鹰等，1992)0

    班公错一怒江缝合带中段的藏北湖区一带，拉弄、罗布中、安多等地硅质岩中放射

虫时代经王乃文鉴定为侏罗纪。另在罗布中枕状熔岩之上整合覆盖着一套复理石建造，

其上部的中厚层隐晶质灰岩中产有大量六射珊瑚、水媳、层孔虫等化石，经汪明洲等

(1980)鉴定，其时代为晚侏罗世，故可推知蛇绿岩的形成略早于晚侏罗世。

    东巧、赞中湖和阿日等十余个岩体均被下白噩统不整合覆盖，其底部砾岩中砾石成

分主要为镁铁一超镁铁岩。东巧西岩体峰腰处有一套海陆交互相沉积地层，不整合于地

9橄榄岩之上，其下部为砂砾岩，砾石成分有硅化橄榄岩、辉长岩及铬铁矿矿砂等，砾

岩之上有四层薄层含铬砂岩，向上过渡为石英砂岩、砂质灰岩和灰岩。砂岩及灰岩中含

大量动物和植物化石，经汪明洲 (1980)鉴定，其时代多限于早白Y世，有人认为这套

盖层时代相应于晚侏罗世一早白奎世。东巧西岩体北侧围岩中发育有薄层的角闪岩动热

变质晕圈，其中角闪石的K - Ar年龄为179Ma，代表中侏罗世洋内俯冲的时代。另在安

多县东巧错南穷纳一带见早白垄世角度不整合覆盖于上古生界砂板岩及超镁铁岩体之

上，早白49世下部为砾岩、砂砾岩，砾石成分在穷纳一带主要为超镁铁岩，次为石英岩

及铬尖晶石，中部为砂页岩，上部为灰岩，总厚度大于200m，灰岩中采到瓣鳃类化石:

Trigonidae , Prorocardia sp.，Cyrene sp.及植物化石Ptylophyum sp.，属侏罗纪一白至纪。
可见蛇绿岩之上的盖层属晚侏罗世一早白坐世更可靠些，蛇绿岩应形成于早侏罗世一中

侏罗世 (王希斌等，1987)0

    岩带东段丁青岩体硅质岩中放射虫时代为侏罗纪 (郑一义，1983;邹光富，1993)0

在丁青岩体南侧的色扎与丁青之间分布着一套紫红色砂砾岩，砾石成分为超镁铁岩、硅

质岩，据拉萨幅1:100万区域地质调查报告 (西藏自治区地质矿产局，1979)，该砂砾

岩中所采的瓣鳃及腹足类化石，由西藏自治区地质科学研究所杨胜秋鉴定，属早侏罗世

特征分子。而西藏自治区地质矿产局 (1993)提及，丁青岩体南侧上侏罗统底部砾岩中

含超镁铁岩及硅质岩砾石，故推测丁青岩体侵位时限为中三叠世一晚三叠世 (T2一T3)

之间。显然上述两资料对盖层时代看法不一，即对蛇绿岩侵位时代的上限 (晚侏罗世或

早侏罗世)意见不一。根据地层资料，在索县一带缺失早三叠世一中三叠世(T，一T2)
沉积，晚三叠世时，在古生界剥蚀基底上，超覆沉积了一套浅海相一海陆交互相地层，
以珊瑚类、腹足类、瓣鳃类化石为主。晚三叠世晚期为海陆交替环境，沉积了紫红色、

黑灰色含煤碎屑岩地层，具丰富的海相瓣鳃、腹足、菊石及陆相植物化石 (厚达1200

m)，可见晚三叠世不具备洋壳发育的环境。据此，可推知丁青蛇绿岩的形成时代不会

早于早侏罗世，看来其盖层时代应为上侏罗统 (与 《西藏地质志》意见一致)更为合

理。

三、班公错一怒江蛇绿岩形成环境

  班公错一怒江缝合带自西而东，其蛇绿岩的形成环境具多样性，表现为基性熔岩的
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地球化学特征有显著差异。

    岩带西段洞错蛇绿岩中基性熔岩以Ti仇 (含量2.80%一3.32%),几氏 (含量

0.33%一0.40%), Na2O + K20(含量3.84%一5.34%)偏高为特征，在硅一碱图上 (见
图5-11a)，主要为碱性玄武岩，少数为玄武岩，但在TiO2一P205图上，均属碱性玄武

岩。REE分配形式为LREE富集 (图5-14a),  [La/sm]N=2.25,艺REE=163.3 x 10-6,
大离子亲石元素 (Nb, Ta, Rb, Sr, Ba, Th)明显富集，分别为MORB中相应元素的2

倍一18倍，故明显不同于MORB玄武岩。在城、(Ti)一吨w (Zr)图上，洞错玄武岩的
成分点落人板内玄武岩区，在Ti仇一FeO/M夕含量关系图上 (图5-15)，其成分点落人
洋岛玄武岩OIB区。结合洞错玄武岩的大洋玄武岩属性，从姚0一Ti仇一几氏含量关系

图，可以认为洞错蛇绿岩可能形成于初始拉张洋盆环境，碱性玄武岩可能是较深处慢源

岩石低度部分熔融作用的产物。

    岩带西段班公错一日土、董吉日一带的碱性玄武岩、玄武岩，其Na2O +筑0含量

多介于4.01%一7.29%，明显高于洋脊玄武岩的平均含量 (<3%)，但Tiq含量 (多

为0.79%一1.43%),几仇含量 (0.11%一0.24%)接近于洋脊玄武岩的平均成分 (分

别为1.50%和0.14%)。据日土两个玄武岩的REE分析，艺REE = 17.77 x 10-6，其分配

形式为平坦型 (见图5-14a),  [La/Sm]N=1.20,  [La/Ya]N=0.89。在TiO2一FeO * /MgO
含量关系图上 (见图5-15)，玄武岩的成分点多数落人MORB区，个别落人岛弧玄武岩

和洋岛玄武岩区，与在几仇一Ti仇含量关系图上的判别结果一致。综上可推知，班公

错一日土一带蛇绿岩可能为洋盆扩张环境的产物，玄武岩中碱含量明显偏高可能与玄武

岩的细碧岩化有关。

    南亚带噶尔 (狮泉河镇)一拉梅拉、且坎一带23个基性熔岩的分析结果引自不同

资料，故其成分变化较大:Na2 0 + K2。含量为1.64%一5.42%, TiO2为0.23%-
2.25%, P2O5含量为0.02%一0.36%，在硅一碱图 (见图5-11a)上以玄武岩为主，其

次为玄武安山岩，并偶见碱性玄武岩。在蜿0一Ti仇一几仇含量关系图上，多属大陆玄
武岩，少数为大洋玄武岩。从而给构造环境分析带来一定困难。为此，仅以夏斌等①对

噶尔 (狮泉河镇)的15个常量及痕量元素分析结果及对5个样品的REE分析结果为基

础进行讨论，噶尔 (狮泉河镇)基性熔岩在晚0一Ti仇一巧仇含量关系图上属大陆玄武

岩，5个REE分析为LREE明显富集，>REE = 103.4 x 10-6,仁La/Sm]N = 3.23，其分配

形式与洞错大体相同，仅以其名REE偏低及具一Eu异常与之区别，在Ti仇一FeO * /MgO
含量关系图 (见图5-15a)上，其成分点多介于MORB和IAT之间，其部分为钙碱性玄

武岩，与在Ti仇一MnO一10P2O5含量关系图上的判别结果相一致，结合其低碱 (Na2O +

婉0含量为2.96%)、低Ti仇 (其含量为0.67%),几氏 (其含量为0.13%)等地球化学

特征和高的【La/Sm]N值，噶尔 (狮泉河镇)玄武安山岩形成于岛弧环境中。
    岩带中段藏北湖区一带火山岩的地球化学特征变化较大，察曲山、安多玄武岩的火

山岩据硅一碱图 (见图5-11b)结合凡0-Ti伍一几仇含量关系图可知多为大洋玄武岩，

① 夏斌等.1989.西藏自治区蛇绿岩分布图说明书
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            图5-14 班公错一怒江蛇绿岩带基性熔岩的I-IqDl y分配形式

1:洞错;2:日土;3:噶尔 (狮泉河镇);4:永珠;5:丁青;6:安多;7:察曲山;

8:拉弄;9:江错;10:罗布中

少数为大洋玄武安山岩;罗布中火山岩为大陆玄武安山岩和玄武岩，个别为碱性玄武

岩;拉弄火山岩则为玄武安山岩，次为玄武岩，且分别具大陆及大洋两种属性。

    上述火山岩的REE分配形式有3种 (见图5-14b) :①安多玄武岩为LREE亏损，

[ La/Sm ] N二0.48，与MORB相同;②察曲山、拉弄、江错的火山岩为平坦型，[La/Sm]N

分别为0.89, 1.16和1.09;③罗布中火山岩则为富集型，[La/Sm]N = 2.140。在Ti仇-

FeO * /MgO含量关系图 (见图5-15b)上，安多及察曲山的玄武岩均落人MORB区，罗
布中火山岩的成分点介于MORE和IAT(岛弧拉斑玄武岩)之间，而拉弄火山岩均位于

钙碱性火山岩一侧，在藏北湖区不大的范围内，火山岩的REE分配形式及形成环境具

样性，提示了它们并非单一成因模式。
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        图5-15 班公错一怒江缝合带玄武岩的”02一Fe0'/M夕图

(a) 岩带西段 1:洞错;2:班公错一日土;3;董吉日;南亚带;4:噶尔(狮泉

    河镇)一拉梅拉，且坎;5:永珠;

(b) 岩带中、东段 I:察曲山;2:安多;3:罗布中;4:拉弄;5:江错;6:丁青

OIB:洋岛玄武岩;MORE:洋脊玄武岩;IAT:岛弧玄武岩;CA:钙碱性;T:拉斑玄武岩

    王希斌等 (1984)曾用前人 (Schilling, 1975; Sun et al. , 1979)对北大西洋Reyk-

janes脊一冰岛和红海一亚丁湾Afar的热地慢柱成因模式对比加以解释。上述两地区的

火山岩，其 【La/Sm ] N比值随着距热点由近而远，依次由>1至=1至<1作规律变化，
该成因模式包括了两种性质不同的地慢来源:一个来源于低速层之下的原始热地0柱，
形成了富集LREE, LIL(大离子亲石元素K, Rb, Sr, Ba, Th等)及 【1a/Sm]N < 1的

玄武岩，如罗布中玄武岩;另一种来源于枯竭不相容元素的低速层，形成了枯竭LREE

及LIL, [La/Sm]N < 1的玄武岩，如安多玄武岩;察曲山、拉弄、江错的火山岩则是介
于上述两类之间的过渡类型。藏北湖区火山岩的上述地球化学特征亦见于印度洋中脊和

某些非扩张脊，如Ninetyeact脊以及南大西洋Scotra海的岛弧及弧后盆地拉斑玄武岩
(王希斌等，1984).



    岩带东段丁青一带的玄武岩仅有6个分析样品，其中5个为大洋玄武岩，1个为大

洋玄武安山岩 (见图5-11b)。在TiO2一FeO * /MgO含量关系图 (见图5-15b)上，其成
分点多落人MORB与JAB的过渡区。据一个样品的REE分析，其分配形式为平坦型，

[[a/Sm]N=0.94, FREE=80.9x 10-6。现代大洋以出现一套含长石的超镁铁岩一含长

橄榄岩、含长纯橄岩、橄长岩为特征，从未见到辉石岩组合 (Dick et al.，1984)。结合

丁青蛇绿岩中以斜方辉石为代表的堆晶杂岩的出现，是高压岩浆房的标志。因此，可以

认为丁青蛇绿岩应形成于岛弧环境中。

四、蛇绿混杂岩

    沿班公错一怒江缝合带发育有一条长达1 800km的巨大混杂岩带，蛇绿混杂岩为其

重要组成部分，兹简述如下:

    沿班公错一怒江缝合带出露的蛇绿岩大多被构造肢解，具有混杂特征，构成蛇绿混

杂岩，包括以蛇纹岩 (或片理化地慢橄榄岩)为基质，以蛇绿岩自身块体及围岩块体所

组成的混杂岩。

    班公错一怒江缝合带西段的蛇绿混杂岩很典型，如日土县巴尔穷混杂岩 (图5-16),

出露的蛇绿岩单元有方辉橄榄岩、辉绿岩及基性熔岩。其混杂特征不仅表现为它们被肢

解呈断块，与不同时代的围岩断块间杂产出，而且方辉橄榄岩中包有蛇绿岩自碎块体如

硅质岩块体及灰岩块体，基性熔岩中包有辉绿岩块体，辉绿岩中包有闪长扮岩块体等。

块体大小悬殊，形态各异，灰岩块体多为二叠系或时代不明者 (西藏自治区地质矿产

局，1987)。
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                            图5-1‘ 日土县巴尔穷蛇绿混杂岩剖面

                        (引自日土幅1:100万区域地质调查报告)

    1:早白坐世灰岩砂岩(K1-动;2:早白4世页岩(K1_2y); 3:晚白奎世含火山角砾凝灰岩、
火山角砾岩;4:二叠系灰岩;5:外来岩块 (灰岩、页岩);6:闪长岩;7:玄武岩、页岩、灰岩;

8:辉绿岩;9:片理化方辉橄榄岩

    又如日土县西侧蛇绿岩，其中的蛇纹石化方辉橄榄岩、辉绿岩及基性熔岩、硅质岩

均呈断块产出，而且都包有许多大小不等的灰岩岩块。



    班公错一带蛇绿岩的混杂特征也较常见，可见蛇纹岩或片理化方辉橄榄岩中含有基

性熔岩、辉长岩、硅质岩等自碎岩块及砂岩、灰岩岩块构成的蛇绿混杂岩;如在班公错

门曲囊见蛇纹岩基质中包有基性火山岩自碎块体，后者之中又包有灰岩及硅质岩块体

(郭铁鹰等，1992)0

    洞错一带蛇绿岩也具有混杂特征，如洞错北蛇绿岩的片理化方辉橄榄岩中包有巨大

的侏罗系砂页岩岩块及三叠系灰岩岩块;日阿色蛇绿混杂岩较典型。碎裂的基性熔岩、

硅质岩及辉绿岩多被肢解成数十米宽的断块，与碎裂硅质岩、碧玉岩断块混杂产出，而

且基性熔岩和辉绿岩中常含有三叠系硅质岩岩块。

    岩带中段藏北湖区一带的蛇绿混杂岩以安多东的玉多贡玛、江错拉弄沟为代表，前

者在蛇纹岩基质中包有放射虫硅质岩岩块;后者在蛇纹岩基质中包有枕状熔岩及辉长岩

岩块，且枕状熔岩仍显示枕状构造及球颗结构;在东巧岩体见强烈片理化的方辉橄榄岩

中包有橄榄辉长岩及角闪岩岩块，或蛇纹岩中包有角砾岩化方辉橄榄岩自碎岩块;另在

东巧以西一安多之间的地慢橄榄岩中巨大的灰岩块体屡见不鲜。

    岩带东段丁青亚宗蛇绿岩为典型的蛇绿混杂岩 (图5-17)，蛇绿岩单元地慢橄榄岩

(方辉橄榄岩夹纯橄岩)、基性熔岩 (块状熔岩、枕状熔岩)、放射虫硅质岩均呈断块产

于围岩断块 (即中侏罗统砂板岩、灰岩、上侏罗统砂板岩、泥岩及古近系一新近系砂砾

岩等)之间。蛇绿岩断块似为外来岩块，并可见以砂页岩为基质的构造混杂岩，砂页岩

中包有辉长岩、辉绿岩及球颗玄武岩的蛇绿岩块体，块体宽十几米至几十米，砂页岩基

质强烈剪切揉皱。此外，在丁青也可见超镁铁岩、辉绿岩岩块混杂在复理石建造中 (郑

一义，1983)0

一一一，41、北北东
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                          图5-17 丁青亚宗蛇绿混杂岩剖面

                              (引自潘桂棠, 1983) 一

1:古近系砾岩;2:古近系砾岩、砂岩;3:上侏罗统砂板岩;4:上侏罗统凝灰质硅质板

岩;5:中侏罗统灰岩夹泥岩;6:中侏罗统生物灰岩 (含瓣鳃及腕足);7:放射虫硅质岩;

8:枕状玄武岩;9:块状玄武岩;10:辉长岩;11:方辉橄榄岩;12:构造破碎带

    南亚带噶尔 (狮泉河镇)一带蛇绿岩也具混杂特征。在扎果见蛇纹岩及基性火山岩

呈断块产于早白Y-世灰岩、中基中酸火山岩及凝灰岩断块中间，前者似外来岩块，且坎
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的蛇绿混杂岩更为典型 (图5-18)，蛇纹岩或蛇纹石化方辉橄榄岩、辉长岩及微晶辉长

岩、辉绿岩及玄武岩、硅质岩均呈大小不等的断块产出，其中还见灰岩及页岩的外来岩

块。

一‘- 1f‘北东

1 500(m)
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                              图5-18 且坎蛇绿混杂岩剖面

                          (引自日土幅 1:100万区域地质调查报告)

I:第四系;2:早白坚世砂岩、灰岩;3:外来岩块(灰岩、页岩);4:基性熔岩夹硅质岩;5:辉

长岩=6:辉绿岩;7:中酸性岩;8:方辉橄榄岩及蛇纹岩;9:断层

五、高压变质带

    沿班公错一怒江缝合带至今尚未发现蓝片岩，在该带以北的双湖一带曾有蓝片岩的

报导，李才等 (1992)在双湖以西的恰格勒拉、纳若、嘎错、角木日、冈塘错、玛依岗

日及果干加年山及其以西的冈玛错等地均发现蓝片岩，它们旱构造岩块产出，近东一西
向断续长达3QOkm。蓝片岩岩块产于冈瓦纳大陆北缘一套碎屑岩一基性火山岩、冰海杂

砾岩组合(C2一P1)中。该组合主票由含砾砂岩、砂岩、泥质砂岩、泥质灰岩、玄武岩
及含冰磺石的杂砾岩组成。冰海杂砾岩的砾石成分因地而异，由大小不一、成分不同的
砾石、砂、粉砂及泥质混杂堆积而成，层理不发育。砾石成分复杂，除超镁铁岩及玄武

岩外，尚有变质砂岩、石英岩、大理岩、花岗岩等，特征是大砾石多见冰川擦痕、刻

槽，或一组平行的压裂面，或砾石呈马背状、哑铃状，且冰海杂砾岩与Eurydesma等冷
水型动物群一起产出，说明该砾岩经冰川或冰筏搬运而形成的，后经历了高压低温变质
作用。电子探针分析得知，典型变质矿物为钠质角闪石中的青铝闪石和镁钠闪石，少量

钠钙质角闪石中的蓝透闪石，并伴有黑硬绿泥石、石榴石、绿帘石、绿泥石、钠长石、

方解石、绢云母、石英等。未见典型的低温高压变质矿物 (如硬玉、硬柱石等)。依据

其矿物组合和成分特征，其变质相介于蓝闪片岩相和绿片岩相之间。Maruyama et al.
(1986)将类似组合称为过渡组合 (Buffer assemblage或Transitional assemblage)。据钠质角
闪石所估算的变质压力为670MPa一74OMPa，变质温度约为410℃一47090。双湖一带有

代表性的蓝片岩剖面如图5-19、图5-20所示。

    咸水泉剖面主要成分为;①含冰债石绿泥蓝闪片岩;②含蓝闪石绿泥石冰海杂砾
岩，其中夹少量泥质灰岩;③含冰碳石榴石黑硬绿泥石绿帘蓝闪片岩;④蓝闪石大理
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                  图5-19 文部办事处绒玛区咸水泉西蓝片岩剖面

                            (引自李才等，1995)

    1:结晶的泥质灰岩;2:蓝闪石大理岩;3:含蓝闪石、绿泥石冰海杂砾岩;4:含冰

碳石绿泥蓝闪片岩;5:含榴石黑硬绿泥石片岩、绿帘蓝闪片岩 (含冰债石)

        一 1900

                    角木查杂日
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圈 1因 2圈 3因 4圈 ，圈 6圈 7

              图5-20文部办事处绒玛区角木查朵日剖面

                      (引自李才等，1995)

1:第四系;2:角砾状玄武岩;3:蓝闪石大理岩;4:蓝闪石冰海杂砾岩;

5:绿泥片岩;6:绿帘绿泥蓝闪片岩;7:含冰破石榴石绿泥片岩

岩，其岩石变形强烈。不难看出，除蓝闪石大理岩外，其余岩石均为冰海杂砾岩和含冰

债石的泥砂质岩石变质的产物。含蓝闪石冰海杂砾岩层理不发育，砾石约占60%

70%，其成分包括超镁铁岩、辉长岩、玄武岩及少量变质砂岩、片麻岩等，基质为上述

组分的细粒碎屑和泥质、碳酸盐等，含有大量蓝闪石类矿物。

    角木查孕日剖面中含蓝闪石的岩石为:①含蓝闪石大理岩;②富含蓝闪石冰海杂砾

岩 (其中可夹蓝闪石大理岩);③绿帘绿泥蓝闪片岩。此外，尚有绿泥片岩及含冰债石

的榴石绿泥片岩。剖面北段与角砾状玄武岩呈构造接触。显然，3种含蓝闪石的岩石其
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原岩分别为泥质灰岩、冰海杂砾岩及玄武岩 (或辉长岩)。

    笔者对双湖一带的考察发现，在双湖恰格勒拉南西发现了含蓝透闪石的变质基性

岩，其路线地质剖面如图5-21所示。
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                        图5-21 双湖恰格勒拉南西路线地质剖面

    1:基性煌斑岩;2:片理化基性煌斑岩;3:橄榄辉石岩;4:灰色硅质岩;5:黑色板岩;

6:结晶灰岩;7:大理岩;8:变质砂岩;9:绢云石英片岩;10:阳起绿泥片岩;11:榴石云

母片岩;12:斜长角闪岩;13:黑云片麻岩;14:破碎带

    蓝透闪石产于剖面西段强烈片理化的基性煌斑岩中，剖面东段由一套变质岩系和橄

榄辉石岩组成。基性煌斑岩为辉石煌斑岩，灰黑色致密，外貌极似玄武岩。显微镜下可

见似斑状结构，斑晶主要为单斜辉石，部分已蛇纹石化，少量斑晶为新鲜橄榄石，其质

由粒状单斜辉石、长柱状褐色角闪石、阳起石、透闪石组成，少量次生石英，并可见单

斜辉石被褐色角闪石所置换。辉石煌斑岩穿入上述变质岩系中，局部挤压变形、片理化

强烈，从而形成含蓝透闪石阳起绿泥片岩。其变质组合为方解石、阳起石、绿泥石、蓝

透闪石及单斜辉石残晶。

    该剖面东段的变质岩系包括绢云石英片岩、变质砂岩、黑云母片麻岩、斜长角闪岩

夹板岩、灰色硅质岩及结晶灰岩、大理岩，局部变形强烈。推测其时代为晚古生代。剖

面东端的橄榄辉石岩由橄榄石 (均已蛇纹石化)、单斜辉石 (大多新鲜)及少量黑云母、

斜绿泥石组成。暗褐色黑云母及绿泥石均呈填间状，副矿物磷灰石常见，岩石为半自形

粒状结构。

    显然，含蓝透闪石的阳起透闪绿泥片岩属绿片岩相，依其成分所估测的变质压力偏

低，为62OMPa一66OMPao

    综上可知，双湖一带含蓝闪石类矿物的变质组合不同，根据岩石中变余结构和构造

特征得知其分属于四种不同原岩的变质产物，归纳于表5-10



表5-1 蓝片岩的岩石类型组合及其原岩

岩石类型 矿物组合 原岩

绿帘蓝闪片岩

绿帘绿泥蓝闪片岩

含榴石绿泥蓝闪片岩

含青铝闪石绿泥片岩

青铝闪石十绿帘石十绿泥石+钠长石

青铝闪石+绿帘石十绿泥石十钠长石

青铝闪石+绿泥石十绢云母士石榴石

绿泥石+绿帘石十钠长石士青铝闪石

基性火山岩

(玄武岩、火

山碎屑岩)

含镁钠闪石千枚岩

含黑硬绿泥石石英片岩

绢云母+绿泥石十石英+斜长石十镁钠闪石(十蓝透闪石)

绢云母+石英+黑硬绿泥石
泥质砂岩

含青铝闪石大理岩

含青铝闪石绿帘石大理岩

方解石+青铝闪石(士镁钠闪石)

方解石十青铝闪石(土镁钠闪石)+绿帘石
泥质灰岩

变基性煌斑岩 方解石+阳起石十绿泥石+蓝透闪石+单斜辉石(残晶) 基性煌斑岩

    含钠质角闪石 (青铝闪石、镁钠闪石)的各类片岩分别为基性岩、泥砂质岩石和含

泥质碳酸盐岩变质而来，即蓝片岩的主要原岩为冈瓦纳古大陆北缘的一套碎屑岩一基性

火山岩一冰海杂砾岩组合，该组合普遍受轻度变质作用，部分地区为绿片岩相，最高达

高绿片岩相，并发育蓝闪片岩。

    对冰海杂砾岩中花岗岩砾石的同位素 (K-Ar)测年 (277.OMa, 376.1Ma, 399.4Ma)
(郭铁鹰等，1991)和泥灰岩砾石中所含生物碎屑得知，冰海杂砾岩应为早古生代沉积

岩 (李才等，1995)。对查桑东纳若蓝闪大理岩样品中青铝闪石的40 Ar/39 Ar年龄为

(222.5土3.7)Ma，为蓝片岩的形成时代，相当于早三叠世一中三叠世(中生代印支早期)。
    与蓝片岩相伴产出的尚有橄榄岩、辉石岩、辉长岩、辉长辉绿岩及玄武岩等。缺失

有证据的地慢橄榄岩及放射虫硅质岩，故未见典型蛇绿岩。地球化学研究查明，上述玄

武岩以吮0含量偏高 (多大于1%，高达3.89%)。且以富集LIL (Sr, Ba, Rb, Nb)及
LREE为特征。从判断图得知，该玄武岩为洋岛碱性玄武岩和洋岛拉斑玄武岩，代表陆

壳初始拉张裂谷阶段原始地慢岩低度部分熔融的产物。

    需指出，龙木错一双湖一线地处冈瓦纳古大陆北缘 (羌南地区)与欧亚大陆南缘

(羌北地区)的分界线，分界线两侧在生物组合及沉积特征上均有一定差异。冈瓦纳一

侧早石炭世以后发育有冷水动物群 (如双壳类、腕足类、珊瑚和方锥石等)、舌齿植物

群，晚石炭世晚期局部地区沉积了碳酸盐岩，发育有暖水型动物群 (如蜷、珊瑚等)，

故可见冷、暖型生物混合叠覆。特别是晚石炭世时，羌南地区的冰海杂砾岩、含冰债石

板岩厚度大，生物稀少单调。与之对应的是，在欧亚大陆一侧的羌北地区早石炭世晚期

发育浅海相碳酸盐一碎屑岩沉积，含大量暖水型生物群 (主要为珊瑚、腕足类，次为双

壳类和菊石)，晚石炭世发育暖水型蜓类和腕足类，直到晚二叠世均以发育华夏植物为

特征，反映了浅海的暖水环境，加之缺失冷水动物群和冰水沉积，故与羌南地区形成鲜

明对照。从而说明龙木错一双湖一线应为重要的构造分界线。特别是沿此线在双湖恰格

勒拉及其以西一带构造混杂岩的产出，揭示了龙木错一双湖一线似应代表班公错一怒江

新特提斯缝合带北侧的另一条古特提斯缝合带。



六、班公错一怒江缝合带的演化特征

    班公错一怒江缝合带为唐古拉地体与冈底斯一念青唐古拉地体之间的构造分界线。

鉴于石炭纪一二叠纪时南北两侧的生物面貌和建造特点十分相似，可知两者之间的裂离

应发生在晚古生代以后 (西藏自治区地质矿产局，1993)。如前所述，该带蛇绿岩大多

侵位于侏罗系木嘎岗日群中，蛇绿岩基性熔岩被视为该群中的一个火山岩段。该带各地

段硅质岩中的放射虫时代均为侏罗纪。西段班公错一日土一带的蛇绿岩被早白I世地层

不整合覆盖;中段蛇绿岩分别被晚侏罗世一早白垄世或早白iK世地层所不整合覆盖，结

合动热变质圈中角闪石的K-Ar年龄为中侏罗世 (179Ma);东段蛇绿岩被早白奎世不

整合覆盖。综上所述，可推测班公错一怒江蛇绿岩形成于早侏罗世，构造侵位于中侏罗

世 (中段)或中侏罗世一晚侏罗世 (西、东段)，故洋壳发育时限短暂 (中段为早侏罗

世一中侏罗世，东、西段为早侏罗世一晚侏罗世)。南亚带甲岗一噶尔 (狮泉河镇)一

带蛇绿岩无放射虫时代依据，可能形成稍晚，为早白奎世，蛇绿岩盖层的最新时代为狮

多组 (瑕一E1Sh)，同时具有洋盆发育短暂 (早白奎世一晚白奎世)之特点。
    根据玄武岩的K20含量、Na20含量及0值 (Sugisaki, 1976)，以及部分Zr/Y一Zr含

量关系值所估算的洋盆扩张速率如图 (图5.22)及表 (表5-2)所示，可以看出:①班

公错一怒江缝合带各地段洋盆的最大扩张速率为1.15cm/a一2.56cm/a，最小扩张速率低

于0.5cm/a，具慢速扩张特点;②缝合带各地段的扩张速率不同，以中段稍高，中段玄

武岩稍高的0值反映了其形成深度较浅，这与其拉斑玄武岩属性、来自亏损慢源区 (见

图5-13)及稍高的部分熔融程度相符合 (见图5-24)，故中段拉斑玄武岩可归属于挤压

区火山岩 (Compression-area voleanic) (Sugisaki, 1976)0
    西段玄武岩的0值最低，与其碱性玄武岩的属性、LREE富集 (见图5-14)等特点

相一致，反映了其形成深度较大以及部分熔融程度偏低的特点 (见图5-24)。碱性玄武

岩出现在板块运动的低速区 (Sugisaki, 1976)，故西段玄武岩属低应力区火山岩 (Low-

stress-area volcanic) (Sugisaki, 1976)。
    表5-2 利用玄武岩估算的洋盆扩张速率及估算的洋盆最大宽度

班公错一怒江缝合带 雅鲁藏布江缝合带

西段 中段 东段 南亚带 西段 中段 南亚带

w(Na20)

W(K20)

0

  0-i.15

0.24~0.45

  0~0.48

  0~I.15

  0~2.56

0.46一2.15

0.77~1.0

0.23~0.31

0.48一1.68

0.24一1.12

0.16~0.96

(个别3.38)

0.48一0.70

0.46一1.巧

0.31~1.88

0.48一0.研

0.31~1.46

0.23~0.56

0.54一1.图

0.33~].08

  <一0.31

  0~0.54

w(Zr)/w(Y-Zr) 0.8~3.0 0一2

选用的扩张

速率/(cm"a一’)
1.24 2.15 1.68 0.70 0.64 1.50 0.54

时限/Ma 210一135 210一150 210~140 145~70 210~叩 1印 ~80 210~90

估算的洋盆

最大宽度/km
930 1 290 1 176 525 768 1 200 648
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      顺便说明，利用w (K20)、二(Na2O)和0值所估算的扩张速率相差较大，故在估

价算洋盆宽度时均以0值为准。

      由于玄武岩的 w (Zr), w (Y)分析数据有限，且资料来源不同，故利用 w

  (Zr) /w (Y)一二(Zr)值估算扩张速率时往往投点分散或稀少，可利用者仅为岩带西

  段(图5-23)，可见其扩张速率变化于0.8cm/a一3cm/a之间，高于用w (Na2O), w

  (K20)和0值估算的数据。
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1:洞错;2:班公错;3:日土;4:噶尔(狮泉河镇)

    因此，在估算洋盆宽度时，可将两种方法的估算加以平均。

    根据估算的扩张速率及洋盆发育时限可估算洋盆宽度。以岩带西段为例，扩张速率

选用1.24cm/a (0.48cm/a与2cm/a的平均值)，洋盆扩张始于早侏罗世 (21OMa)，考虑

早白噩世盖层 (135Ma)的存在，可知洋盆发育时限为21OMa一135Ma。据此估算的洋盆

最大宽度为930km;同法对岩带中段选用扩张速率为2.15cm/a，洋盆发育时限为

21OMa - 150Ma，则估算的洋盆最大宽度为1 290km。从表5-2明显可知，岩带中段的洋

盆宽度最大 (1 290km)，次为岩带东段 (1 176km)及西段 (930km)，南亚带宽度最小

(525km)参见概述中缝合带及蛇绿岩带分布图。尽管所估算的洋盆宽度不准确，但可

得出结论，即班公错一怒江蛇绿岩带由若干小洋盆俯冲消减的洋壳残体构成。

    缝合带内蛇绿岩中普遍缺失岩墙床群，洋壳厚度小，除洞错、赞宗错一带洋壳厚度

超过千米之外，其余多不足700m一800m。堆晶杂岩在类型、岩石组合、成分上的明显

差异，均反映了它们为孤立岩浆房中基性熔体分离结晶作用的产物。熔体的成分既有拉

斑质，也有偏基性的成分。从玄武岩的CaO/Ti仇含量、A1203/Ti姚含量比值 (图5-24)
可知，各地段的玄武岩代表了不同程度部分熔融的产物。中段的拉斑玄武岩代表了

15%一25%以上的熔融程度;而西段洞错碱性玄武岩及南亚带部分碱性玄武岩则代表了

小于15%的部分熔融，正如前面指出的它们的形成深度也不一致。

    班公错一怒江缝合带内蛇绿岩的带状展布特征不明显，该带不具有明显的弧盆结

构，双变质带的发育特征及俯冲极性不明显。因此，班公错一怒江缝合带的闭合过程应
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为盆内聚敛作用所致 (西藏自治区地质矿产局，1993).

第二节  雅鲁藏布江缝合带

    该缝合带大体沿雅鲁藏布江河谷分布，在西藏境内全长约1 500km，西起阿里扎达县

阿依松日居主脊，西与克什米尔印度缝合带相连，向东沿雅鲁藏布江北岸经噶尔县、仲

巴、萨嘎、桑桑、昂仁，到拉孜后转为沿雅鲁藏布江南岸分布，经日喀则、大竹卡、仁

布、至乃东、米林，后折向南东延伸至缅甸境内。沿该缝合带蛇绿岩岩块及其推覆体

(群)约88个，出露面积达1 600km2以上，且完整的层序剖面较常见。高压变质蓝片岩

带的发育以及与蛇绿岩带平行展布的两条规模巨大的蛇纹质混杂带和泥砂质混杂带均证

明它是一条较完整的板块构造缝合带，为喜马拉雅一特提斯海最终闭合的一次大规模板

块俯冲事件的产物。

一、缝合带内蛇绿岩的组合及其特征

    雅鲁藏布江蛇绿岩由主带和南亚带两部分构成，蛇绿岩出露总面积3 600km2，主带

蛇绿岩分西、中、东三段。西段西起札达县拉吾且，经噶尔县达机翁、门士、普兰县冲
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多沟至马枚木山口，总长约270km，宽l km - 2km。该段约有12个岩体群，总面积不足

200km2，岩体一般长10km，宽1km一2km，面积最大者达60km2，代表岩体为达机翁、

加纳朋、冲多沟、马枚木及日康巴等。中段西起仲巴县罗布岗日、经萨嘎、昂仁、柳

区、大竹区至仁布，总长近300km，包括15个岩体群，出露面积1 159km2。中段蛇绿岩
连续性好，剖面较完整，其中最大的岩体为柳区一日喀则岩体 (长150km，宽3km

8km)。东段由曲水经泽当、朗县至林芝，长约600km，共31个岩体 (群)，总面积约

280km2，以罗布沙、泽当岩体规模最大。
    位于主带南侧且与之大体平行展布的南亚带蛇绿岩规模最大，西起札达县达巴，经

东波、普兰县拉昂错，东至仲巴县休古嘎布，全长350km，南北宽约10km一20km，呈

北西西向展布。该亚带岩体规模最大，总出露面积的各资料不一致，估计近2 000km2 ,

其中拉昂错岩体出露面积达945km2，休古嘎布南、北两岩体达400km2以上。
    雅鲁藏布江缝合带西段蛇绿岩体呈透镜状产于断裂南侧，常由1个一3个单元组成

蛇绿岩剖面，但多被肢解，普兰仲多沟、马枚木等岩体由单一的地慢橄榄岩组成;达机

翁及加纳朋岩体由地慢橄榄岩、枕状玄武岩及硅质岩组成，各单元之间多为断层接触;

札西岗岩体由地慢橄榄岩、均质辉长岩及枕状玄武岩组成。较完整的剖面以日康巴蛇绿

岩为代表，总厚约800m，由地慢橄榄岩、堆晶杂岩、枕状玄武岩及硅质岩组成，可与

主岩带中段日喀则一带蛇绿岩剖面相对比 (图5-25).

噶尔曲

南南西

1000 (m) 石泛美彭沪嘲
目 1圃 2口 3因 4目 5目 ‘圈 ，

                              图5-25 噶尔县日康巴蛇绿岩剖面

1:古近系一新近系砂砾岩;2:枚岩、千枚岩;3:喜马拉雅早期花岗岩;4:片理化方辉橄榄岩;

5:含长异剥橄榄岩;6:层状辉长岩夹橄长岩;7:枕状熔岩及硅质岩

    中段蛇绿岩为全带保存最好的蛇绿岩，从柳区一大竹区长约140km的范围内层序剖

面完整，通常由地慢橄榄岩、堆晶杂岩、高层位均质辉长岩、席状岩床 (墙)杂岩组

成，如大竹区、白岗蛇绿岩。层序最齐全的吉丁也弄蛇绿岩剖面，除上述单元外，尚发

育有枕状熔岩及硅质岩 (图5-26)。有的缺失堆晶杂岩，由地慢橄榄岩、席状岩床

(墙)、枕状熔岩组成，以路曲及得几乡剖面为代表。达吉岭、昂仁等蛇绿岩多被肢解，



由单一的地慢橄榄岩组成。

1000 (m)

团 1回 2回 ，曰4口 ，圃 6圈7团 8曰 9圈 ，。目‘，

                      图5-26  吉定也弄蛇绿岩剖面

1:蛇绿混杂岩;2:方辉橄榄岩，上部含少量纯橄岩;3:异剥橄榄岩+橄榄辉

石岩;4:层状辉长岩;

;8:角砾状玄武岩;

5:均质辉长岩;6:辉绿岩岩床 (墙)群;7:枕状玄武

9:上侏罗统一下白至统砂页岩、硅质岩、千枚岩夹粒玄

10:早白奎世放射虫硅质岩;11:上白噩统复理石

岩

岩

    东段蛇绿岩以罗布沙及泽当为代表，前者由地慢橄榄岩及堆晶杂岩组成，后者由地

慢橄榄岩和辉石岩组成。

    南亚带蛇绿岩也缺失完整剖面，但地慢橄榄岩规模很大，如拉昂错岩体由地慢橄ft

岩和基性熔岩夹硅质岩组成，地慢橄榄岩出露宽度达20km。休古嘎布岩体由地慢橄榄

岩、均质辉长岩及斜长角闪岩 (可能为辉绿岩蚀变产物)组成。

    雅鲁藏布江缝合带蛇绿岩与围岩均属断层接触，但侵位的地层及侵位方式不同。主

岩带中、东段大多数岩体的南界与上三叠统修康群 (T3)、上侏罗统一下白Y-统嘎学群

(T3-K1)为断层接触，岩带北界多为上白奎统日喀则群 (玛)，其底部发育厚仅数米的
蛇绿岩质砂砾岩、硬砂岩与蛇绿岩顶部的放射虫硅质岩接触，表明两者之间有一沉积间

断。有时北界与古近系一新近系呈断层接触，在日喀则一带可见古近系一新近系大竹组

砾岩不整合覆盖于蛇绿岩之上。主岩带西段岩体的南界为震旦系一古生界，蛇绿岩可推

覆于古近系及燕山喜山花岗岩之上;北界围岩地层可推覆于三叠统、古新世一始新世

(El-2)、渐新世一中新世 (玛一N1)或花岗岩之上，可能与其多期构造侵位有关。南亚
带岩体多呈构造岩片被推覆于不同时代地层之上，如拉昂错岩体南界为前震旦系片岩、

片麻岩及白4系硅质岩、火山岩，北侧推覆于上三叠统、上侏罗统或侏罗系一白奎系之

上;休古嘎布岩体南侧推覆于侏罗系一白Y-系变玄武岩及硅质岩之上，北界则与上三叠

统修康群呈断层接触，说明南亚带岩体为移置推覆体 (西藏自治区地质矿产局，1993)0

    在公珠错、加查、朗县及泽当等地见古近系一新近系砾岩中含大量超镁铁岩砾石及

铬尖晶石，它又被蛇绿混杂岩推覆其上;另在阿依松日居老支山口见蛇绿混杂岩中有古

近纪的货币虫灰岩，均说明蛇绿岩多期侵位的特征，其早期侵位在燕山晚期一喜马拉雅

山早期，第二期侵位应在大竹组沉积之后 (西藏自治区地质矿产局，1993)0

    雅鲁藏布江蛇绿岩带尤以中段保存较完整，各单元由南向北依次由地慢橄榄岩、堆

晶杂岩、席状岩床 (墙)杂岩、基性熔岩、放射虫硅质岩组成。现将蛇绿岩各单元的特

征简述如下:

                                                                                167



                          (一)地慢橄榄岩

    地慢橄榄岩沿整个岩带连续出露，最宽可达10余千米。在雅鲁藏布江缝合带中段

昂仁一仁布一带地慢橄榄岩常与其他蛇绿岩单元组成较完整的剖面，在主岩带西段的蛇

绿岩常由单一的地慢橄榄岩及其蚀变产物蛇纹岩组成，如普兰岩体、达巴岩体、冲多沟

岩体。也可见地慢橄榄岩与堆晶杂岩、基性熔岩、放射虫硅质岩组成的较完整的剖面，

如日康巴蛇绿岩 (见图5-25)。在岩带东段，地慢橄榄岩与堆晶杂岩 (如罗布沙岩体)、

或与放射虫硅质岩 (如泽当岩体)组成蛇绿岩剖面。南亚带蛇绿岩推覆体中地00橄榄岩

的规模很大，可与基性熔岩组成蛇绿岩，如拉昂错 (图5-27)，或与均质辉长岩、辉绿

岩组成蛇绿岩，如休古嘎布。因此，地慢橄榄岩为各蛇绿岩的重要组成部分。

60(m)
二 I厂

0     1000   2000(m)
1 } ‘

Pt 1., (?)
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                      图5-27 普兰拉昂错蛇绿岩剖面

1:枕状玄武岩;2:块状玄武岩;3:方辉橄榄岩;4:花岗岩;5:泥灰岩;

6;黑云母片麻岩;7:放射虫;8:斜长角闪岩;9:斜长岩;P2-3:中晚元古界

    就整个岩带而言，大多数地慢橄榄岩主要由方辉橄榄岩、含单辉方辉橄榄岩组成，

常见少量二辉橄榄岩，可含少量纯橄岩 (如大竹区、昂仁、恰札嘎、达机翁岩体等)，

反映大多数地R橄榄岩代表了较低度的部分熔融。有的岩体缺失单斜辉石，由高辉及低

辉方辉橄榄岩组成，并含少量纯橄岩，如得几乡、吉定也弄、昂仁岩体等。仅罗布沙岩

体含纯橄岩较多，并与低辉方辉橄榄岩组成含矿杂岩带，赋存大型铬铁矿床，代表了高

度部分熔融的产物。需指出，地慢橄榄岩常显示上部偏基性、下部偏酸性的熔融分带现

象，如罗布沙岩体地慢橄榄岩出露厚度500m一900m不等，但均表现出上部为数十米厚

的纯橄岩，下部为低辉方辉橄榄岩 (可含少量单斜辉石);又如大竹区地慢橄榄岩，出

露厚度约为12km，上部为方辉橄榄岩含少量纯橄岩分凝体，下部以含单辉辉石的方辉

橄榄岩为主，并见少量二辉橄榄岩;路曲地慢橄榄岩亦然，上部为低辉或高辉方辉橄榄

岩，下部为含单斜辉石的方辉橄榄岩、或以方辉橄榄岩为主，并出现二辉橄榄岩。此

外，在地慢橄榄岩中常见灰白色异剥钙榴岩的不规则团块，代表了未被抽出的基性熔体

蚀变的产物。南亚带普兰县仲多沟地慢橄榄岩全已蛇纹石化，且含许多外来岩块，属蛇

绿混杂岩。



    该带内的地慢橄榄岩普遍较新鲜，故地慢橄榄岩特有的结构构造普遍可见，如二辉

橄榄岩及含单辉方辉橄榄岩中的原粒结构、三联点结构，方辉橄榄岩中的不一致熔融相

转变结构、熔融残余结构，橄榄石的扭折带，辉石与铬尖晶石的后成合晶结构等屡见不

鲜。地慢橄榄岩常因塑性流变而表现出明显的叶理。地慢橄榄岩中的CaO, A12伍含量

反映了其中单斜辉石的含量多寡。因此，为了对比地慢橄榄岩的熔融程度，现将各岩体

中最低熔岩石的成分投在A1203一CaO - MgO关系图 (图5-28)上，可看出:①雅鲁藏布
江缝合带地慢橄榄岩的熔融程度普遍低于班公错一怒江缝合带 (见图5-5) ;②岩带各地

段地慢橄榄岩的从仇、CaO含量不同，说明其部分熔融程度高低不一，如岩带西段以
达机翁岩体较高 (符号·2)，岩带中段以路曲、布马岩体偏高 (符号△1, 02)，而以

大竹区、达吉岭岩体偏低 (符号△6, 07);岩带东段以罗布沙岩体较高 (符号口1),

而泽当岩体较低 (符号口2);南亚带的熔融程度介于较高熔和较低熔岩体之间;③靠近

MgO端元的罗布沙岩体含有大型铬铁矿，达机翁岩体则具有铬铁矿矿化，说明熔融程度
较高的岩体有利于豆荚状铬铁矿的形成。
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图5-28  雅每藏布江蛇绿岩地梭橄榄岩的A1zO1一CaO一MgO关系图

        .岩带西段 1:公珠错;2:达机翁;3:加纳朋

        △岩段中段 1:路曲;2:布马;3:昂仁;4:柳区;

                    5:昂仁一拉孜;6:大竹区;7:达吉岭

        口岩带东段 1:罗布莎;2:泽当

        6a南亚带 1:拉昂错;2:休古嘎布

    从图5-28可清楚地看出，岩带各地段岩体的熔融程度均有差别，故其成分点较分

散，但总体以富耐火组分MgO为特征。



                          (二)堆晶杂岩

    雅鲁藏布江蛇绿岩带的堆晶杂岩以岩带中段保存较完整，如吉定、也弄、白岗、大

竹区堆晶杂岩为代表 (见图5-26)，但厚度不足1 000m，得几乡堆晶杂岩仅出露数十米。

在岩带西段噶尔县日康巴蛇绿岩中堆晶岩厚达1 000m(见图5-25)，达机翁堆晶杂岩厚

约600余米。岩带东段的堆晶杂岩以罗布沙为代表，最大厚度约900m。某些缺失堆晶

杂岩的蛇绿岩仅有均质辉长岩出露，如休古嘎布蛇绿岩，或在地慢橄榄岩中含有纯橄

岩、异剥橄榄岩及单辉辉石岩岩块，如昂仁及泽当蛇绿岩。堆晶杂岩由底部向上依次由

超镁铁堆晶杂岩、层状辉长岩和均质辉长岩3部分组成。超镁铁堆晶杂岩有两种不同的

岩石组合:一种以含斜长石为特征，由含长纯橄岩、长橄岩、橄长岩、含长异剥橄榄岩

组成，且层状辉长岩及均质辉长岩中常含橄榄石，以日康巴、白岗、大竹区堆晶杂岩为

代表，属PTG系列蛇绿岩;另一种由纯橄岩、含辉纯橄岩、异剥橄榄岩、橄榄辉石岩、

及单辉辉石岩组成，且层状辉长岩及均质辉长岩中无橄榄石出现，岩带西段的达机翁、

中段的吉定也弄及东段的罗布沙堆晶杂岩属这一类，属PPG系列蛇绿岩 (王希斌等，

1987)。岩带各地段堆晶杂岩的比如图5-29所示。

                r一一一-一~一PTO系列一 一 PPG系列一
                        噶 尔

                        日康巴

                      (主岩带西段)
白  岗        大竹区

    (主岩带中段)

  达机翁

(主岩带西段)

    吉定

(主岩带中段 )

    罗布沙

(主岩带东段)

叨
w--
枷

l>v
w

刘剑
︸一俐
纠

!
LG

Tr

比

Tt
LG
Tr

pl一W
LG

I〕

800 

600 

400

200

丘
\侧
袒

W+ Py

日 了 W-HZ
ll-W  - Pv

HZ

rr 

DI

D

丫 斌

图5-29 雅鲁藏布江蛇绿岩带代表性堆晶杂岩柱状对比图

E:古近系一新近系砾岩;ss:席状岩床 (墙)群;G:均质辉长岩;LG:层状辉长岩;Tr:橄长

岩;W:异剥橄榄岩;PI- W:含长异剥橄榄岩;PY:单辉辉石岩;D:纯橄岩;Di:辉绿岩;HZ:

方辉橄榄岩;Y:钠长花岗岩

    罗布沙堆晶杂岩除底部纯橄岩外，尚有上部杂岩及下部杂岩 (简称 “上杂”、“下

杂，’)，上部杂岩带厚度不稳定，由10余米至30米不等，由含辉纯橄岩、异剥橄榄岩、

单辉辉石岩组成，夹少量辉长岩分异体;下部杂岩带最大宽度400m，由辉长岩、单辉

辉石岩和异剥橄榄岩组成。

    岩浆房中的酸性分凝体仅见于主岩带中段的得几乡及大竹区堆晶杂岩中，均呈不规

则囊状体产出。前者由石英闪长岩组成，出露宽度约100余米，且与均质辉长岩过渡;

    170



后者为钠长花岗岩，产于均质辉长岩顶部，并被辉绿岩墙所穿插。

    综上不难看出，该岩带蛇绿岩中岩浆房较小，且发育不普遍。堆晶杂岩具有岩浆作

用的结构构造，韵律构造、层状构造有所发育，橄长岩、长橄岩、橄榄辉石岩中的中堆

积结构、正堆积结构、异补堆积结构等，均说明它们是岩浆堆晶作用的产物。

                      (三)席状岩床 (墙)群

    雅鲁藏布江蛇绿岩带中段西起吉定东至大竹区长约100km的范围内，席状岩床

(墙)群断续出露，其他地段缺失岩床 (墙)群，仅呈单个辉绿岩脉产出，未构成独立

单元。在大竹区以西的札嘎甫一带席状岩床 (墙)群的最大出露宽度为3.5km，一般出

露宽为数百米至1km左右。席状岩床 (墙)群有两种不同的产状特征和产出部位:一

是构成独立的单元，当有堆晶杂岩发育时，产于堆晶杂岩的顶部，且与其顶界面平行，

向上随席状岩床中枕状玄武岩隔开物的逐渐增多而过渡为枕状玄武岩，两者之间无截然

界线，其产状大多与岩枕产状大体平行，少数与之斜交，故称席状岩床群，也可称上部

席状岩床 (墙)群，以得几乡、白岗蛇绿岩剖面为代表。当缺失堆晶杂岩时，该岩床

(墙)群单元直接位于地慢橄榄岩和枕状玄武岩之间;另一种产出部位是席状岩床 (墙)

群进人到堆晶杂岩中，如大竹区及吉定也弄蛇绿岩 (见图5-26)，故称下部岩床 (墙)

群，下部岩床 (墙)群也可进入地慢橄榄岩中，最大可达600m一700m深处，如路曲及

日喀则南塔杰南沟蛇绿岩 (图5-30)0
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                  图5-30 路曲蛇绿岩剖面

:第四系;2:蛇绿混杂岩;3:方辉橄榄岩;4:辉绿岩岩墙或岩床;

  5:辉绿岩岩床群;6:枕状细碧岩;7:硅质岩夹层;8:断层

    席状岩床 (墙)群中单个岩床 (墙)的宽度由数十厘米至数米不等，单个岩床通常

可见几厘米宽的冷凝边，但席状岩床群内部未见共扼岩墙群特有的冷凝边，可能反映了

单个岩床形成时间无明显差别。下部岩床 (墙)群中单个岩床厚由几十厘米至几米，与

地慢橄榄岩介线截然，岩床常具清晰的冷凝边。

    席状岩床 (墙)的组成岩石主要为辉绿岩、石英辉绿岩、辉绿扮岩、粒玄岩，后者

常构成冷凝边，并可见辉石粉岩、细碧岩呈岩墙产出 (王希斌等，1987).

(四)基性熔岩

基性熔岩为雅鲁藏布江蛇绿岩的主要组成单元之一，仅次于地慢橄榄岩。在主岩带



中段较完整的蛇绿岩剖面中，基性熔岩单元位于席状岩床 (墙)群之上，两者无截然界

线，随席状岩床 (墙)群顶部基性熔岩隔开物的增多而过渡为基性熔岩单元。其上为放

射虫硅质岩，也可含硅质岩夹层，以大竹区、吉定也弄蛇绿岩为典型代表，(得几乡基

性熔岩之上缺失硅质岩)。基性熔岩出露宽度由400m一1 000m不等，最宽者为大竹区基

性熔岩，路曲及日喀则南的塔杰南沟基性熔岩宽度仅100余米。缺失岩浆房的蛇绿岩，

基性熔岩与地慢橄榄岩呈断层接触，以岩带中段桑桑东南及恰札嘎蛇绿岩为代表，基性

熔岩出露宽度为600m ~ 800m。在岩带西段达机翁 (图5-31)及日康巴蛇绿岩中均见基

性熔岩。据现有资料，其出露宽度100m - 200m不等 (见图5-25和图5-27)0
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        图5-31 噶尔 (狮泉河镇)达机翁蛇绿岩剖面图

:枕状玄武岩夹硅质岩;2:块状玄武岩;3:硅质灰岩;4:辉绿岩;

    5:片理化方辉橄榄岩;6一8:岩块 (砂岩、页岩、灰岩)

    基性熔岩几乎全由枕状玄武岩、球颗玄武岩组成，有时可见少量块状玄武岩及角砾

状玄武岩，并可见少量细碧一角斑岩类，如加纳朋及路曲所见。有时在枕状及块状熔岩

的顶部见数十厘米的玄武岩岩流，如得几乡剖面。枕状构造发育，其次为块状、杏仁

状、气孔状及角砾状构造。杏仁体为绿泥石、方解石、石英。岩枕大小一般数十厘米，

最大者达Im以上。各种玄武岩均以无斑或少斑结构为特征，斜长石的球颗结构及中空

骸晶结构发育。部分枕状玄武岩中尚可见单斜辉石的截刺结构，如得几乡及桑桑南的玄

武岩。达机翁见枕状玄武岩与泥灰岩、放射虫硅质岩间层产出。在大竹区枕状玄武岩的

顶部有一层蛇绿岩质沉积角砾岩，角砾为玄武岩，胶结物为矿物 (角闪石、辉石)碎

屑、泥质、硅质等并含放射虫化石，砾石的磨园度极差，说明为海底就地剥蚀沉积而

成。南亚带基性熔岩分布不广，在公珠错以东较多见，拉昂错的基性熔岩厚仅百余米，

其中夹有泥灰岩及硅质岩。

    雅鲁藏布江蛇绿岩带内的基性熔岩几乎全为拉斑玄武系列，主岩带西段加纳朋的枕

状玄武岩以碱、TiO2,几仇偏高为特征，Na2O +凡。含量多在4.08%一6.86%之间，
TiO2多为2.79%一4.29%, P2O5多在0.33%一0.71%之间，故在硅一碱图 (图5-32a)



上属碱性玄武岩和玄武岩，个别为大陆玄武岩①。达机翁的火山岩因Si仇偏高，故落人
安山岩区，可能与蚀变有关。据Ti仇一晚。一巧氏判别图，绝大数为大洋玄武岩，个别
为大陆玄武岩。

    南亚带拉昂错、公珠错和西兰塔、休古嘎布的基性熔岩有明显差别，其中拉昂错玄

武岩的碱 (Na2O + K2O含量为4.9%一7.98%),钦 (TiO2含量多为2.34%一3.59%),

磷(几仇含量为0.48%一0.89%)明显偏高。公珠错玄武岩的碱含量多在4.08%-

6.78%之间、Ti仇含量为2.31%一3.86%,几仇含量为0.29%一0.71%。据Ti仇一Zr/
几氏含量关系图及蜿0一Ti姚一几仇图，拉昂错及公珠错分别属大陆碱性玄武岩及大洋

碱性玄武岩;在硅一碱图 (见图5-32a)上，拉昂错玄武岩的成分点均落人碱性玄武岩

成分区，公珠错玄武岩的成分点几乎全落人碱性玄武岩区。西兰塔玄武岩则以碱 (Na2O

+ K2O含量为0.36%一4.27%),钦 (TiO2含量为0.95%一1.48%)、磷 (几氏含量为
0.03%-0.10%)偏低为特征 (西藏自治区地质矿产局，1987)，据上述有关判别图，

西兰塔玄武岩与休古嘎布玄武岩类似，均属拉斑玄武岩系列的大洋玄武岩。

    主岩带中段枕状熔岩，据(FeO‘十TiO2)一A1203一M90含量关系图、TiO2一Zr/
P2O5含量关系图以及火山岩中单斜辉石的TiO2一A12O3含量关系图判别结果均为拉斑玄

武岩，Si仇 轻度过饱和，故玄武岩基质中常出现少量石英。枕状熔岩以低 凡0

(0.08%一0.73%),几氏 (均小于0.17%)为特征，Ti仇多大于1%，大离子亲石元素

(K, Rb, Ba, Th等)的丰度均明显低于洋脊玄武岩。在硅一碱图 (见图5-32b)上，几

乎全属玄武岩及玄武安山岩，个别落人安山岩区，可能为玄武岩细碧岩化后Si仇、NaO

增高所致，故在凡0一Ti仇一几05图上，中段部分玄武岩落人大陆玄武武岩区。
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    需指出，雅鲁藏布江缝合带中段蛇绿岩剖面中各单元均位于地慢橄榄岩的北侧，剖

面顶部与日喀则群呈渐变过渡，而非不整合接触关系 (部分为断层接触除外)，而在蛇

绿岩剖面的南侧 (地慢橄榄岩南侧)尚有一套浅变质的沉积一火山岩建造，厚可达数千

米，其时代为T3一K,，其中的基性熔岩以厚度巨大，浅变质以及缺失枕状构造等为特

征，从而可与完整蛇绿岩剖面上部的枕状玄武岩区别。这套变质玄武岩主要由蚀变玄武

岩、片理化玄武岩、绿色片岩等组成，显微镜下可见变余斑状结构、变余球颗结构和变

余粒玄结构。变质玄武岩的几氏含量平均为0.41%，明显高于枕状玄武岩的0.12%,
Ti仇含量平均为1.37%，低于碱性玄武岩的相应值 (1.50%)而高于枕状玄武岩的平均

含量 (1.06%)，且以大离子亲石元素 (K, Ba, Nb)偏高、较高的87 Sr/86 S:比值以及

LREE具有平坦及富集两种分配形式等，明显区别于LREE亏损的枕状玄武岩 (王希斌

等， 1987)。
    雅鲁藏布江蛇绿岩带各地段均常见蛇绿岩剖面与上述变沉积一火山岩建造呈断层接

触，根据玄武岩的Zr/Y一Zr含量关系图 (图5-33)可知，主岩带西段的加纳朋及南亚

带公珠错玄武岩明显地来源于富集的地慢源区 (图5-33a)，而岩带中段的玄武岩大多来

自于亏损慢源区，仅江当和大竹区玄武岩可能来自于富集慢源区 (图5-33b) o
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图5-33 雅鲁藏布江蛇绿岩玄武岩的(Zr)/(Y)一Zr关系图

a西段 1:加纳朋;2:达机翁;3:公珠错;

b中段 I:大竹区;2:江当;3:得几乡;

        4:路曲;5:吉定也弄;6:桑桑南;7:然嘎

                          (五)硅  质 岩

    与基性熔岩相伴生的硅质岩单元仅见于部分蛇绿岩中，如岩带西段达机翁、日康

巴、加纳朋蛇绿岩，岩带中段的大竹区、吉定也弄蛇绿岩及岩带东段的泽当郎舍岭蛇绿

岩和南亚带的公珠错蛇绿岩等。硅质岩呈薄层状夹于基性熔岩中，或呈独立的硅质岩单

元产于基性熔岩之上。基性熔岩顶部的硅质岩厚度大多为数十米，日康巴硅质岩厚达

100余米，硅质岩的颜色有青灰色、紫红色、灰白色等，特别是含泥质的紫红色硅质岩

常含较多的放射虫，经鉴定其时代为侏罗纪一白坐纪 (王希斌等，1987)，或早白奎世



(西藏自治区地质矿产局，1993)。在硅质岩之上可见其与日喀则群复理石建造 (玛)的
过渡关系，如在大竹区和吉定也弄蛇绿岩剖面中 (见图5-26)，可见日喀则群底部有数

米厚的蛇绿岩质硬砂岩，该砂岩向上过渡为复理石的砂岩及页岩建造。

    也应指出，除蛇绿岩剖面顶部的硅质岩之外，在地慢橄榄岩的南侧尚有一套厚度巨

大的硅质岩，以浅灰色、紫红色为主，其中也含放射虫化石，与之间层的有少量硅质页

岩及粉砂岩。就放射虫时代而言与北侧的硅质岩无明显区别，但这些硅质岩为浅变质沉

积一火山岩建造的一部分。如前所述，与硅质岩相间产出的为浅变质玄武岩，具有许多

不同于枕状玄武岩的地球化学特征，故区别于蛇绿岩套顶部的放射虫硅质岩，应稍早于

北侧硅质岩，故暂划为晚侏罗世一早白坐世 (王希斌等，1987)0

二、蛇绿岩的时代

    如前所述，雅鲁藏布江中段较完整的蛇绿岩带，其南界为一套浅变质的沉积一火山

岩建造，时代为J3-K1，其北界为日喀则群复理石建造 (K2)。复理石沉积下部近蛇绿
岩地带的粉砂岩中采到了不太完整的体小菊石，经鉴定为Brancoceratitae(?)，属白奎

纪阿尔必阶一赛诺曼阶 (肖序常等，1988)。日喀则群底部有一层厚数米的蛇绿岩质硬

砂岩，在桑桑东南恰扎嘎一带及大竹区的基性熔岩顶部均可见到，表明日喀则群与蛇绿

岩之间有一短暂的沉积间断，并非不整合接触关系，由此可知蛇绿岩的形成应稍早于日

喀则群 (王希斌等，1987)0

    蛇绿岩顶部硅质岩中的放射虫化石，时代为侏罗纪一白噩纪，且以早白y世为主。

    采自大竹区蛇绿岩中钠长花岗岩 (酸性分异体)的错石，其U-Pb年代测定结果为

139Ma，进一步确定了蛇绿岩的形成时代为早白奎世 (王希斌等，1987)0

    雅鲁藏布江缝合带中段罗布桑地慢橄榄岩底部蛇绿混杂岩中石榴石角闪岩内的角闪

石，其K-Ar法年代测定结果为8lMa，该年龄表明蛇绿岩的构造侵位发生于晚白平世末期。

    在蛇绿岩带南、北两侧的断陷盆地中，零星分布着古近系一新近系柳区砾岩，在柳

区一带的下鲁及然嘎东可见含地慢橄榄岩砾石的柳区砾岩不整合覆盖于地慢橄榄岩和枕

状熔岩之上。在泽当、加查和朗县一带见古近系一新近系大竹卡组砾岩不整合覆盖于岩

体之上，砾岩中含有镁铁岩、超镁铁岩砾石及铬尖晶石碎屑，从而说明蛇绿岩的构造侵

位发生于古近系一新近系之前 (西藏自治区地质矿产局，1993)0

    综上可以认为，雅鲁藏布江缝合带中段的蛇绿岩形成于早白要世，在晚白垄世 (古

近纪之前)发生构造侵位。

    对南亚带蛇绿岩的形成时代尚有不同看法，据郭铁鹰 (1992)报导，在公珠错以东

基性熔岩中一层硅质岩的放射虫种属为Rhopalaslrum sp. , Tricolocapsa sp. , Dicolocapsa

sp.，时代属晚三叠世。岩带西段日康巴一带蛇绿岩侵位于上三叠统含放射虫硅质岩的
复理石建造中，复理石层中见有双壳类 Halobia，硅质岩中见有Rikivatella等放射虫化

石，其层位相当于晚三叠世。在达巴见紫红色放射虫硅质岩覆盖于蛇纹岩之上，两者又

被中新统一下更新统砂砾岩不整合覆盖。因此西段及南亚带蛇绿岩的形成时代为晚三叠

世一早侏罗世期间，而侵位于晚中新世之前。据郭铁鹰等 (1992)报导，在南亚带普兰
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县北西的姜叶马硅质岩中含放射虫Rikivatella组合，从层位看，应属晚三叠世晚期，在

其东部的玛旁雍错蛇绿岩硅质岩中，也含有相同的放射虫化石，其时代为晚三叠世晚

期，也可能延至早侏罗世。

    笔者1993年所采拉昂错蛇绿岩中硅质岩，其中放射虫经王乃文等鉴定，有4种放

射虫和一种硅壳有孔虫，放射虫:Archaeospongoprunum imlayi Pessagno , Cryptohorella c f.

conara ( Foreman) , Archaeodictyomitra sixi Yang, Higumastra cf.  inflata Baumgartner;硅壳

有孔虫:Miliammina sp.，其时代为上提唐阶 (晚侏罗世末)一赛诺曼阶 (晚白要世早
期)，明显地晚于郭铁鹰等 (1992)年提供的资料 (南亚带蛇绿岩形成于毛晚期一Jt ).

需指出，拉昂错岩体内伟晶辉长岩、斜长岩脉中钙斜长石的40 Ar/39 Ar同位素年龄为

127.85Ma，相当于早白4世。此外，休古嘎布岩体内变辉绿岩中角闪石的40Ar/39Ar同位

素年龄为 (125.21 1 5.33) Ma，亦相当于早白要世。这些脉岩的形成无疑应稍晚于其相
应的壳层岩石，结合区内岩浆活动特点，这些脉岩的时代应接近于壳层岩石的形成时

代。因此，上述同位素年龄也补充说明拉昂错、休古嘎布蛇绿岩的形成时代可能为侏罗

纪。据此，可认为南亚带蛇绿岩的形成时代较主岩带中段蛇绿岩的形成时代 (早白Y

世)范围更宽，更确切的时代难于确定。然而，岩体被札达群砾岩不整合覆盖，故其侵

位应发生在晚白奎世一上新世之前的期间 (郭铁鹰等，1992)0

三、蛇绿岩形成环境的讨论

    如前所述，主岩带西段基性熔岩以碱、钦、磷偏高为特征，分别属于玄武岩或碱性

玄武岩 (见图5-32a)，据蝇0-巧氏一Si仇含量关系图判别，大多数属大洋玄武岩。它

们的REE分配形式均以LREE富集为特征，如达机翁玄武岩，其艺REE = 158.96 x 10-6,

[ La/Sm] N = 2.02;加纳朋的ZREE= 154.41 x 10-6,[La/Sm]N=2.36(图5-34a中，曲线1和

4)。在Ti仇一FeO/MgO含量关系图(图5-35a)上，其成分点几乎全落入洋岛玄武岩(OIB)

区。在城 w (Ti)一城 w (Zr)图(图5-36a)上，几乎均落入板内玄武岩(WPL)区。结合其
痕量元素特征，主岩带西段玄武岩似应为初始洋盆(裂陷槽)环境下的产物。

    南亚带基性熔岩的REE分配形式不同，西兰塔和休古嘎布玄武岩为平坦型分配形

式，如西兰塔的Z REE = 39.41 x 10-6, [ La/Sm ] N = 1.24;休古嘎布的艺REE = 33.75 x

10-6, [La/Sm]N = 1.17(图5-34中曲线3和5)，而拉昂错及公珠错玄武岩则以LREE富

集为特征，如拉昂错玄武岩的艺REE二206.69 x 10-6, [ La/Sm]N = 3.14;公珠错玄武岩

的FREE= 110.04x 10-6, [La/Sf]N =2.51，明显不同于西兰塔及休古嘎布玄武岩。在

TiO2 - FeO * /MgO含量关系图 (图5-35b)上，南亚带基性熔岩的成分点落人不同区间
内，具REE平坦分配形式的西兰塔及休古嘎布玄武岩的成分点落于MORB区，而具有

LREE富集型分配形式的拉昂错及公珠错玄武岩成分点均落入OIB区，在纯w (Ti)-

Lg w (Zr)图(图5-36b)上，判别结果大体相同，西兰塔玄武岩为MORB属性，而休
古嘎布玄武岩近于MORB区，可能与常量元素分析及稀土元素分析不是同一样品所致。

西兰塔与休古嘎布玄武岩的MORB成因与其低碱、钦、磷的特征及大洋玄武岩的属性相

    176
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            图5-34 雅鲁藏布江蛇绿岩玄武岩的REE分配模式

1:达机翁;2:拉昂错;3:西兰塔;4:加纳朋;5:休古嘎布;6:公珠错;

7:桑桑南;8:扎嘎甫;9:江当;10:路曲;11:得几乡

一致，而拉昂错及公珠错玄武岩的成分点全落入板内玄武岩区，这与拉昂错基本为大陆

碱性玄武岩 (从K2O - TiO2一几仇含量关系图可知)及在SiO2一(Na2O十K2 0)含量关

系图 (见图5-32a)上属碱性玄武岩的特点相符合。因此，南亚带玄武岩为不同构造环

境下形成的产物，西兰塔及休古嘎布代表MORB环境，而拉昂错及公珠错似应为洋岛环

境下的产物。

    雅鲁藏布江缝合带中段蛇绿岩中的基性熔岩均为低凡0的拉斑玄武岩，其REE分

配形式均以LREE亏损为特征 (见图5-34b中7-11线)，其 「La/Sm]N变化于0.44-

0.58之间，与典型的洋脊玄武岩的相应值一样。在Ti仇一FeO * /MgO含量关系图
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(图5-35c和垅w (Ti)一纯二(Zr)图 (见图5-36c)上，它们的成分点几乎均落人
MORB区 (仅路曲一个成分点例外，落人岛弧拉斑玄武岩区，可能与其蚀变有关)。显

然，主岩带中段蛇绿岩应为洋盆扩张环境下的产物。

四、蛇绿混杂岩

    在雅鲁藏布江缝合带中段昂仁一仁布一带，不仅蛇绿岩保存较完好，而且蛇绿混杂

岩也发育较好，蛇绿混杂岩带沿蛇绿岩带南侧 (底部)产出，断续长约400km以上，宽

度不超过3km。该带北界与蛇绿岩基底地慢橄榄岩单元逐渐过渡，有时为断层接触，该

带南界为缝合带主断层，与上侏罗统一下白坐统地层或与泥砂质混杂岩呈断层接触。沿

此蛇绿混杂岩两端向东、西延伸仍有蛇绿混杂岩断续出露。

    蛇绿混杂岩以蛇纹石化方辉橄榄岩或蛇纹岩为基质，强烈挤压剪切变形、片理化、

石香肠化，从而形成扁豆状、菱形地慢橄榄岩和异剥钙榴岩岩块，这些原地岩块一般一

二米左右，最大不超过3m-5m。外来岩块有蛇绿岩成分的岩块一硅质岩、玄武岩、辉
绿岩、角闪岩、异剥钙榴岩等及围岩岩块一灰岩、结晶灰岩、板岩、片岩等。岩块大小

悬殊，最大可达近lkmz，小者仅数十厘米，一般为lm一lOm之间，形态复杂。岩块与

基质均为构造接触，大岩块周围的碎裂、挤压和拖曳褶皱等变形现象以及小岩块因滚动

而形成的基质包裹岩块的包卷构造等均较特征化，岩块常因脆性变形而定向排列 (肖序

常等，1988)0

    白岗蛇绿混杂岩、白朗县一带的蛇绿混杂岩及昂仁县附近的蛇绿混杂岩均较典型，

如白岗蛇绿混杂岩见于白岗蛇绿岩剖面之底部，其北界与蛇绿岩套中挤压变形较好的方

辉橄榄岩为渐变过渡，其南界与上侏罗统一下白变统凝灰质火山岩一硅质岩系地层呈断

层接触。混杂岩基质为墨绿色蛇纹岩、蛇纹片岩，挤压变形强烈，其中夹有扁豆状或菱

形方辉橄榄岩及浅色异剥钙榴岩团块，它们常呈串珠状定向排列，这些原地岩块为挤压

和剪切挤压作用的产物。外来岩块除少量辉长岩外，尚有巨大的变沉积岩岩块，如石英

岩、石英云母片岩、角闪片岩等。白朗县一带的蛇绿混杂岩分布于罗卜桑公社一罗卜江

孜一带。这里的混杂岩其基质成分与白岗混杂岩相似，仅挤压剪切、片理化和 “石香

肠”化作用更为强烈，岩块边部的 “包卷构造”普遍可见。数量很大的原地岩块和破碎

不堪的基质组成了混杂体的主体、外来岩块有硅质岩、辉长岩、角闪岩、蛇绿岩质砂页

岩夹薄层砂砾岩及玄武岩组成的巨大岩块。最大的硅质岩外来岩块长达1km，最小者仅

lm，形态复杂，长轴与区域构造线大体平行。各种岩块均表现出混杂期后的变形作用。

    蛇绿混杂岩带常与泥砂质混杂岩相伴产出构成构造混杂岩带，如昂仁县附近的路线

剖面所示 (图5-37)。泥砂质混杂岩的基质为蛇绿岩南侧上侏罗世一下白平世复理石沉

积地层，因受挤压、剪切、破碎强烈，其中混有二叠系结晶灰岩外来岩块 (肖序常等，

1988)。

    前已提及，昂仁一仁布之间的蛇绿混杂岩带其两端向东、西延伸仍断续可见蛇绿混

杂岩，如岩带西段的阿依松日居老支山口附近有蛇绿混杂岩分布，其中发现有古近纪中

期货币虫灰岩块体;又如仲多沟蛇绿混杂岩由片状蛇纹岩及许多大小不一的灰岩、泥灰

    180
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          图5-37 昂仁县附近横穿缝合带的路线地质综合剖面图

                  (引自肖序常等，1988)

1:古近系一新近系柳区砾岩;2:上白奎统昂仁组复理石;3:上侏罗统一下

白里统硅质岩、凝灰质页岩夹基性火山岩;4:上三叠统砂板岩、千枚岩、混

杂体基质;5:岩块;6:灰岩、凝灰质砂岩;7:蛇纹质混杂体;8:方辉橄

榄岩、边缘为片理化带;9:辉长岩;10:断层

岩、千枚岩、砂砾岩外来岩块组成。

    南亚带达巴一带的岩体均由蛇绿混杂岩组成，混杂岩的基质为片理化蛇纹岩，块体

由大小不等的大理岩、辉长岩、蚀变玄武岩、杂色硅质岩及异剥钙榴岩组成。此外，在

公珠错北见蛇绿混杂岩推覆于古近系一新近系砾岩之上，而砾岩中含有蛇绿岩组成的砾

石。在札达县达巴至仲巴县拉赛拉一带长约450km的范围内分布着蛇绿岩推覆体，如拉

昂错及休古嘎布蛇绿岩推覆体等，它们呈岩片状平卧于一系列不连续的山峰之上。混杂

岩块最常见含早二叠世腕足类M及造礁珊瑚的灰岩及白奎纪放射虫硅质岩、基性熔岩，

其次为三叠纪复理石岩块，这些块体与镁铁、超镁铁岩构成岩片平卧于各时代地层之

上，构成了巨大的构造混杂带 (西藏自治区地质矿产局，1993)0

    主岩带东段如泽当岩体南部，在与上侏罗统一下白坐统接触界线上发育了蛇绿混杂

岩带，古近系一新近系大竹卡组砾岩被该岩体逆冲超覆;又如罗布沙岩体侵位于上三叠

统修康群与上白4统复理石或古近系一新近系大竹卡组之间，北界接触面倾角缓，岩体

推覆于上白噩统和大竹卡组之上，沿推覆面出现含多种外来岩块的蛇绿混杂岩 (西藏自

治区地质矿产局，1993)0
    不难看出，沿雅鲁藏布江缝合带蛇绿混杂岩的广泛发育与其多期构造侵位密切相

关。

五、高压变质带

    高压变质带与雅鲁藏布江蛇绿岩带和蛇绿混杂岩带在空间上相伴产出，且位于蛇绿

岩带的南侧，为雅鲁藏布江缝合带的重要组成部分。高压变质带为俯冲带上高压低温变
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质作用的产物，以含蓝闪石、黑硬绿泥石、绿纤石等变质矿物为特征。蓝闪片岩带为缝

合带的典型标志之一。

    需强调指出，沿雅鲁藏布江缝合带，西延进人印度拉达克 (Ladakh)蓝片岩带的证

据不多。少量蓝片岩成冲断岩片或在混杂岩中成岩块产出。Shams (1972)首次报导了

Swat区Nanga Parbat Syntaxi，以西的蓝片岩，其矿物组合为蓝闪石/青铝闪石、硬柱石、
E-4-石和多硅白云母。蓝闪石的同位素年龄为 (100 1 20) Ma，白云母的同位素年龄为

(83.5士2) Ma和 (84土1.7) Ma。随后Frank et al. (1977)报导了Nanga Parbat以东，近

Kargil一带的、khyum冲断层有蓝片岩产出。Virdi等 (1977)描述了拉达克以东蛇绿混
杂岩带内构造岩块中的相同矿物组合。拉达克蓝片岩的矿物组合为青铝闪石+钠长石+

绿帘石+绿泥石+黑硬绿泥石+石英，以及蓝闪石十硬柱石+石榴石+绿泥石+钦铁矿

+石英 ( Honegger, 1989).
    沿雅鲁藏布江缝合带，高压变质带断续分布于从仲巴向东经加加、昂仁、拉孜、日

喀则、仁布，并可能延至泽当附近长达数百千米的狭长范围内。肖序常等 (1984)研究

指出，西起加加县达吉岭、桑桑、昂仁县西、萨迎县孜松区、及乃东等处的蛇绿岩南侧

找到了含蓝闪石类、硬柱石 (?)、黑硬绿泥石等特征矿物的蓝片岩。根据变质矿物组

合、岩石类型、空间分布和变质作用特征可划分出两个变质带一含蓝闪石类、黑硬绿泥

石的蓝闪片岩带和含硬绿泥石的绿片岩带。

    蓝闪片岩带伴随蛇绿岩带分布于东西长达《)Okm以上，宽度不超过5km的范围内。

其原岩为上侏罗统一下白奎统硅质岩夹基性火山岩、杂砂岩为主，个别为上三迭统千枚

岩。指示矿物为蓝闪石类、黑硬绿泥石、硬柱石 (?)、a石、绿纤石;组合矿物为绿泥

石、绿帘石、阳起石、蓝绿色角闪石、云母、方解石、斜长石。代表的岩石以变基性火

山岩、凝灰岩为主，如蓝闪石类片岩，含蓝闪石类黑硬绿泥石片岩、绿纤石片岩、含黑

硬绿泥石硅质岩等。尽管目前尚未找到蓝闪石一硬柱石一硬玉一石英一A石的矿物组合

和相应岩石类型，但上述指示矿物的出现反映了高压低温变质作用特征。昂仁县日吾其

公社一带及萨迩县孜松一带的蓝片岩产于晚侏罗世一早白坐世变基性火山岩中，代表岩

石为蓝闪石类片岩、黑硬绿泥石片岩、含蓝闪石类黑硬绿泥石绿泥石片岩、阳起石绿帘

绿泥片岩等。显微镜下可见两期片理构造及变余杏仁构造。对此处蓝片岩中单矿物的电

子探针分析结果，按国际矿物协会闪石分类标准，属于碱性闪石组的镁钠闪石和钠钙闪

石组的冻蓝闪石。至今尚未发现典型的蓝闪石类矿物。

    绿片岩带分布于蓝片岩带的南侧，西起加加县，经拉孜县南、萨迎县、康马北至江

孜一带长达650km，宽约30km的范围内，南界与拉轨冈日中酸性岩带和高温变质带叠

加。其原岩为上三迭统一中侏罗统复理石、类复理石砂页岩，指示矿物为硬绿泥石和黑

硬绿泥石，组合矿物为绿泥石、绿帘石、绢云母、白云母、石榴石、白云石、磁铁矿。

代表岩石类型以变泥质岩为主，例如含硬绿泥石千枚岩、硬绿泥石炭质板岩、含石榴石

硬绿泥石云母片岩、含硬绿泥石变质粉砂岩等。研究表明，含硬绿泥石的岩石为含铁的

泥质、钙质粘土岩、泥质砂岩和复矿砂岩变质作用的产物。根据该带中硬绿泥石矿物的

大量出现，绿泥石、绿帘石、黝帘石、白云母等的普遍存在，以及普遍缺失黑云母等特

征，应归属于高压相系的绿片岩相。

    182



    因此，雅鲁藏布江中段的区域变质作用应属于绿片岩相一蓝片岩相组成的高压低温

相系，且由南向北具有压力增大、温度降低的趋势。从而暗示了印度板块由南向北的俯

冲和古俯冲带的位置。

    随后，在拉达克地区发现几处蓝片岩。Honegger (1989)详细研究了拉达克区Sher-

gal的蓝片岩，并指出蓝片岩沿印度缝合带作为构造冲断岩片、混杂岩中的孤立岩块、

或大陆碎屑岩中的砾石产出。如Shergol-Baltikar剖面中的蓝片岩产于混杂岩内，混杂岩

的北界为Dars-Naktul-Nindam推覆体，南为Lamayuru单元 (图5-38)，与蓝片岩成叠瓦状
产出的混杂岩其时代可能为晚白至世。它们均为晚始新世或渐新世一中新世的Shergol
砾岩所不整合覆盖。蓝片岩的原岩以变基性火山岩为主，次为隧石和少量碳酸盐岩夹

层。主要变质矿物组合为硬柱石+蓝闪石/青铝闪石+钠辉石+绿泥石+多硅白云母+

钦铁矿土钠长石士黑硬绿泥石。在含石英的矿物组合中出现石榴石，而缺失绿辉石。变

质作用的最高温度为350℃一420T，最大压力为9x108Pa-11x109Pa。对硬柱石相中蓝

片岩所作的全岩或单矿物K-Ar同位素年代测定结果均为早白奎世，故与Dras岛弧的

发育是准同时的。蓝片岩的地球化学研究具有原始碱性特征，提示了其洋岛或一过渡型

MORB的原始构造部位。作者设想Shergol蓝片岩为原岩受榴石一硬柱石蓝片岩相变质作
用和挤压变形作用的产物 (Honegger, 1989).

目 1目 2目 3目 4圈 5园 6口 7囚 8因9

                图5-38 印度拉达克区Shecgol-Baltikar蓝片岩剖面

                          (据Honegger, 1989简化)

1: Naktul-Nindam推覆体中火山沉积系;2: Lamayarn单元沉积火山岩系;3:复理石 (含枕

状熔岩、、灰岩岩块);4: Shergol砾岩;5:蓝闪片岩;6:枕状熔岩;7:粒玄岩;8:辉长

岩、超镁铁岩;9:断层

    最近，Guillot et al.①详细研究了印度拉达克东部Tso Morari弯隆北翼变质基性榴辉

岩中的蓝片岩。Virdi et al. (1977)和Honegger (1989)先后对其进行了鉴别确定。Tso
Morari弯隆属喜马拉雅带内的结晶地块，其北界为印度缝合带，南部为轻微变质的特提

    ① Guillot S, Mascle G, Iardeaux J M et al.1995. A New discovery of eclogites from the Himalaya, Tso Moran

dome unit( Northeastern India)，10th Himalaya Karakoram Tibet Workshop, Abstract Volume No.298
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斯沉积盖层。该弯隆由寒武系一奥陶系眼球片麻岩为基底，其上覆盖有寒武系一泥盆系

石英岩、片岩、变质砾岩及下石炭统一三叠系海相沉积物一大理岩、白云质大理岩及变

泥岩等。在上二叠统沉积物中，变玄武岩成数米长的透镜体产出，相当于二叠系Panjal

Trap火山岩，按沉积学和构造资料，该区属二叠纪一三叠纪扩张期减压的印度大陆边
缘。该弯隆北翼的榴辉岩呈1m大小的透镜体与含透辉石的角闪岩共生。可能起源于

Panjal Trap火山岩的变质作用。榴辉岩为中细粒，由钠辉石十石榴石+石英十金红石十
多硅白云母+黝帘石十角闪石组成。该榴辉岩以经历了粒变岩相和角闪岩相的退变质作

用为特征。早期变质作用表现为斜长石和钙钠辉石组成后成合晶，围绕钠辉石分布，角

闪石+钠长石围绕石榴石分布;晚期退变质作用表现为绿纤石+阳起石+绿泥石+黑云

母十黝帘石置换了早期矿物。钠辉石中的硬玉分子含量高 (0. 40 < Xjd < 0. 49)。角闪石
的成分与其显微构造部位有关:在石榴石中角闪石含铁契尔马克分子和冻蓝闪石 (bar-

roisite)，按Leak分类 (Leake, 1978)，在基质中则为镁冻蓝闪石和镁角闪石。

    榴辉岩的温压计算表明，它经历了5个阶段的变质作用:(A)榴辉岩阶段:平均

T= (650+50)90，其对应P=15x1护Pa~16x1护Pa, T = (670 + 30) 9C，钠辉石中硬玉
最大含量为Xjd=0.49;  (B)上部角闪岩化阶段:起始退变质的P=9x 108Pa- 11 x
1护Pa, T为550℃一6009C;下部角闪岩阶段:P,8xl护Pa一6x1护Pa, T}550cC;(利

用角闪石一斜长石温度计)或T为525℃一58090(利用石榴石一角闪石温度计);(D)

一(E)绿片岩阶段:T为550℃一30090 , P二5 x 108Pa一3 x 108Pa (Moody et al. ,
1983)，出现阳起石+斜长石+绿泥石+镁铝榴石围绕石榴石，及绿纤石+绿泥石+阳

起石集合体，结束退变质作用。

    上述共生组合及P-T变化途经近似于巴基斯坦Kagha谷变基性榴辉岩的P-T特征

(Pognante et al. , 1991)。从而说明印度一西藏板块汇聚时，印度大陆边缘北东部的早期
俯冲。榴辉岩的压力范围提示了印度大陆边缘的埋深达55km，榴辉岩的形成可能与俯

冲有关。榴辉岩的年龄不详，可能接近于 (49士6) Ma (Tonarini et al. , 1993)，即相当
于始新世早期。

六、雅鲁藏布江缝合带的演化特征

    雅鲁藏布江缝合带具有明显的弧一盆一沟构造格局，为一条典型的构造结合带，自

北向南由①冈底斯火山岩浆弧;②巨厚的陆源碎屑复理石建造 (K!);③雅鲁藏布江蛇

绿岩带 (K1);④晚侏罗世一早白奎世变玄武岩一硅质岩一凝灰质砂岩建造，并叠加高
压低温蓝片岩相变质带;⑤混杂岩带;⑥上三叠统复理石带。

    研究表明，缝合带内包括了两套时代不同的基性熔岩，一为晚侏罗世一早白要世变

玄武岩，为碱、钦、磷含量高，富集大离子亲石元素的偏碱性拉斑玄武岩，代表洋盆发
育早期以沉降为主，拉张速度缓慢阶段间歇性喷发所形成的板内玄武岩，与厚层放射虫

硅质岩间层产出，反映了上地慢低度部分熔融及间歇性拉张的特点。随后，洋盆进人了

扩张阶段，形成了另一套早白奎世洋壳，洋壳内基性熔岩的地球化学特征均具有MORB

属性。可见，缝合带中的两套火山岩分别代表了洋盆演化初始阶段及扩张阶段的洋壳残



体。蛇绿岩完整剖面中硅质岩的放射虫时代 (以早白要世为主)、酸性分异体钠长花岗

岩中错石U一Pb同位素年龄 (139Ma)均提示了洋壳形成于早白Y-世的证据。混杂带中

榴石角闪岩的角闪石K-Ar年龄 (81Ma)及蛇绿岩新近系盖层的存在，提供了蛇绿岩

构造侵位的时代为晚白奎世早期至古近纪早期。因此，洋盆发育时限应为早白T世一晚

白奎世早期 (王希斌等，1987)0

    从早白奎世玄武岩的K20含量、Na2O含量、0值 (图5-39并见表5-2)可知，缝合
带中段玄武岩 (与其他地段相比)日值偏高，显示其形成深度较浅，这与该段石英拉斑

玄武岩发育及其形成于具高热流扩张脊的构造环境相符合，应属拉张区火山岩 (Sugisa-

ki, 1976)。缝合带中段席状岩床代替席状岩墙群，为慢速扩张的另一佐证。岩带西段

部分玄武岩的0值低于17，南亚带玄武岩的0值变化范围较宽，其中拉昂错、公珠错玄

武岩的0值低于25，与其碱性玄武岩属性相符合。上述0值较低的玄武岩似应形成于低

速板块运动边界，且来源于较大深度，代表了较低度部分熔融。

    从表5-2中可看出，缝合带各地段洋盆的扩张速率不同，表现出非均衡扩张的特

点。扩张速率的最大值变化于1.08cm/a一1.88cm/a之间，且西段略高，南亚带则偏低，

具慢速扩张的显著特征。由于玄武岩中Zr, Y分析数据所限，仅岩带中段的Zr/Y一Zr

图 (图5-40)可选用。不难看出，中段扩张速率变化于0cm/a一2cm/a，近似于用0值估

算的扩张速率 (1.0cm/a)0

    根据缝合带各地段的扩张速率及洋盆发育时限可估算出洋盆宽度，按岩带中段的扩

张速率1.5cm/a (1.0cm/a与2.0cm/a的平均值)计算，洋盆扩张始于晚侏罗世 (约

16OMa)，考虑到蛇绿岩底部动热变质晕圈中角闪石的K一Ar同位素年龄 (81 Ma)，得出

洋盆发育时限为16OMa一80Ma，所估算的洋盆最大宽度为1200km。缝合带西段及南亚

带所估算的扩张速率偏低 (分别为0.64cm/a和0.54cm/a)，岩带西段蛇绿岩的时限较宽

(晚三叠世一早侏罗世)，扩张约始于21OMa。南亚带蛇绿岩时代尚有争议，但考虑到拉

昂错岩体的放射虫时代 (提塘阶一赛诺曼阶)，则洋盆发育的上限选为早白奎世早期

(约9OMa)，故洋盆发育时限为21OMa一9OMa，可得知洋盆最大宽度西段为768km，南亚

带为648km(参见表5-2及图5-1)0

    扩张速率低、洋盆规模小，故洋壳厚度较薄，现今保存的洋壳厚度约为2km一3km,

仅为世界典型地壳的1/2一1/3，结合堆晶杂岩在岩石系列、组合特征及成分上的明显

差异，均提示了早白Y-世洋壳代表若干孤立小洋盆中扩张、消减的产物。从玄武岩的

CaO/Ti仇、从03/TiO2含量关系图 (图5-41)上，可进一步了解到它们代表了不同程度
部分熔融的基性熔体分异演化的产物，且来源于不同深度的慢源区。中段玄武岩的部分

熔融程度偏高，介于15%一25%之间，其次为南亚带的西兰塔及休古嘎布玄武岩，约

代表15%一20%的部分熔融，均为拉斑玄武岩，且形成于洋脊扩张环境。其余地段玄

武岩的熔融程度均低于巧%，且多为碱性玄武岩，与其形成于洋岛及大陆边缘等构造

环境有关。

    雅鲁藏布江蛇绿岩带北界的日喀则群陆源碎屑复理石建造为仰冲板块边缘的弧前盆

地沉积，两者间仅表现为一短暂的沉积间断。其北冈底斯火山岩浆弧的存在标志着俯冲

带倾向北，晚侏罗世一早白坐世变玄武岩一硅质岩一凝灰质砂岩建造上叠加的蓝片岩相
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变质作用表明俯冲带应位于蛇绿岩带南侧，早白翌世洋壳居于俯冲带上盘，故得以保存

较完整 (王希斌等，1987)0
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图5-41 雅每藏布江蛇绿岩带玄武岩的CaO/TiQ一TO 含t关系图和AI2O,/TYO,含且关系图
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          4:南亚带西兰塔，休古嘎布
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              第六章

青藏高原陆内造山作用

晚新生代地质构造
陈智梁  潘桂棠





    地质和地球物理、地球化学的证据，尤其是陆上岩石的古地磁和海底磁异常的推算

表明，中始新世时，印度和古欧亚大陆的南缘发生了碰撞，导致了新特提斯闭合，青藏

地区进人了陆内发展的新阶段 (文世宣，1981; Patriat et al. , 1984;肖序常等，1988;

Dewey et al. , 1989)。尔后，晚新生代时期的造山作用，最终造就了一个平均海拔
45km、面积约260 x 1了km2的巨大高原— 青藏高原。青藏高原的出现，无疑是地质历

史上重大的事件，它对我国乃至全球环境和资源的作用，以及对社会发展的影响，已引

起了极大的重视，但尚有大量研究工作要做。理解这个过程和它的动力机制，对这个重

大的事件及对其与全球地质构造变化的祸合关系的研究，推动地球动力学的发展，一直

是我们地学工作者的目标和任务。

    青藏地区的陆内造山作用是在碰撞后会聚状态下发生的。地层证据表明，直到始新

世晚期，才全部结束了海水浸漫青藏的历史，特提斯海最终消亡。在冈底斯一拉萨岩浆

岩带，解释为与海洋板块俯冲有关的钙碱性岩浆活动也一直持续到始新世，其中出现大

量年龄为50Ma一4OMa的侵人岩体 (Copeland et al. , 1995)，以及分布广泛、一直持续
到始新世的林子宗群等安山质和流纹质火山岩，至上新世乌郁群还含有陆相钙碱性中酸

性火山岩系 (西藏自治区地质矿产局，1993)。另外，以喜马拉雅的主中央逆冲断裂为

代表的陆内会聚作用也集中在中新世;青藏高原南北两侧的前陆盆地西瓦里克盆地和昆

仑山前的莎车盆地，祁连山前的河西盆地的主要沉降期也在中新世和上新世。因此，总

体上看，青藏地区的陆内造山作用应该主要是新近纪以来的事件，而把渐新世、还有始

新世末期看作碰撞构造期到碰撞后陆内造山期的过渡时期。

第一节  晚新生代沉积盆地特征

    青藏地区的晚新生界陆相地层分布不连续，研究程度也不平衡。沉积盆地相对较

小，由于所在构造位置的不同，盆地的类型比较复杂，盆地的发育史也很不相同 (图6-

1)。在高原腹地和深切割的边缘山区，受自然条件的限制，沉积盆地的研究工作才刚刚

开始，而且举步维艰。对于第四系的工作，过去主要集中在冰川沉积和间冰期沉积的气

候地层学方面。因此，许多沉积纪录的地质构造意义还很不清楚。
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                        图6-1青藏高原晚新生代沉积盆地

    黑色区为古近纪一新近纪盆地;齿线为控制裂谷盆地 (主要为第四纪盆地)的正断

层;高原南北两侧的黑点区为前陆盆地。高原边界由3 000m等高线 (细线)及有关边界断

裂分布指示。各种主要断层符号皆以习惯用法表示

一、喜马拉雅区的沉积盆地

    (1)位于喜马拉雅主边界逆断层 (MBT)和前缘逆断层 (HFF)之间的前陆盆地是

喜马拉雅地区最重要的晚新生代沉积盆地。充填盆地的西瓦里克群主要是一套山前河流

相为主的碎屑岩，属磨拉石建造。总厚可达4 000m以上，时代为中新世中期一中更新

世。因此，西瓦里克前陆盆地主要沉降期为中新世中期和上新世。

    地层的古地磁特征表明西瓦里克群可分为三个亚群。上亚群 (6.5Ma一0. 5Ma)不

整合或假整合在中亚群 ( 10.1Ma一6.5Ma)或下亚群 (18Ma一10.1Ma)之上。这种地层

接触关系纪录了前陆盆地及其有关的冲断山系的一次重要的变革，可能以此为转折，主

中央断裂 (MCT)的强烈活动已趋于停息，主边界逆冲断层 (MBT)成为前陆盆地继续

受载沉降的主因。这样，盆地及其沉降中心也随之向南迁移。这就解释了为什么上亚群

的物质普遍要比中亚群、下亚群的粗，因为中亚群、下亚群以及更老的近源粗碎屑物质

一部分可能被掩埋到 MBT之下，一部分可能被抬升而再次剥蚀搬走，目前只能见到较

细的较为远源的沉积物了。

    显然，盆地至第四纪时期已为晚期阶段。根据来自巴基斯坦北部的资料 (Gansser,

1964)，西瓦里克群的中部和下部由从印度地块和低喜马拉雅来的碎屑物组成，直到上
    194



新世晚期才出现从高喜马拉雅来的粗碎屑物。但是，Cerveny et al.  (1988)对同一地区
的西瓦里克群中的错石裂变径迹的测定，得出结论认为18Ma以来西瓦里克群的源区海

拔和地形起伏基本稳定，和印度河现代沉积条件相类似，碎屑物应该来自喜马拉雅为

主。再考虑到孟加拉湾和阿拉伯湾规模巨大的中新世海扇，其快速沉积特征表明它们来

自喜马拉雅和西藏。与喜马拉雅近在咫尺的西瓦里克前陆盆地中同时代沉积物应来自喜

马拉雅。据此推测西瓦里克群的沉积体系是基本稳定的。只是在上新世晚期，可能由于

MBT的活动，使古水系得以加强溯源侵蚀而切过断裂本身，深入到高喜马拉雅带，为

西瓦里克群提供了新的物源区 (Stocklin, 1980).

    最近几年，Burbank et al. (1996)在巴基斯坦北部和印度西北部的工作支持了这些

看法。厚度可达数千米的古近系穆里群近源堆积的发现，其粒度向北变粗，由来自喜马

拉雅的碎屑物质组成，说明喜马拉雅前陆盆地始于古近纪。约至11Ma，堆积速率加快，

河流卸载增加，砂岩增多，表明MBT明显活动，使前陆盆地加载。另外，在4Ma一5Ma

时，可能由冰川扩展，剥蚀卸载加强。

    我国境内邦迪拉一勒林以南，西瓦里克群由底部卵石层和下段粗砂岩及页岩 (厚

2 500m)、中段砾岩夹砂岩 (厚2 000m)以及上段砂岩夹粘土或页岩 (厚2 000m)组成

(西藏自治区地质矿产局，1993)。分别可与国外西瓦里克群三个亚群对比。值得强调的

是，第四纪期间的西瓦里克前陆盆地是继承了中新世以来格局的。而且，大约至中更新

世晚期由盆地转变为山地，以不连续的前缘逆冲断层 (HFT)为界，向现代前陆恒河平

原逆冲，结束了西瓦里克前陆盆地的演化过程。

    (2)与前陆盆地相比，喜马拉雅的后陆盆地发育很差，成盆时间也比较晚，常不为

人们所注意。

    札达一普兰盆地，平行于喜马拉雅西段的主构造线呈北西展布，位于喜马拉雅同期

逆冲推覆构造的后缘。其中，堆积的札达群时代为中新世末期至早更新世，它们不整合

地分布在喜马拉雅北坡特提斯带和雅鲁藏布江缝合带之上。因此，札达一普兰盆地可以

归属为喜马拉雅后陆盆地。

    钱方等 (1982)将札达群分为两组。下部称托林组，为一套半固结的河湖相砂砾

层，或者钙质细砂、粉砂，部分地区见煤线，还见有淡水灰岩。底界时代对比为

6.2Ma。厚1 500m。产三趾马、双壳类、腹足类及莎草化石。上部称香孜组，岩性为陆
相砾石、砂和粘土。其I段一3段的磁性特征属高斯正向一松山逆向极性期，时代估计

为2. 1 Ma - 3.4Ma(西藏自治区地质矿产局，1993)。因此香孜组的上部3段一5段属下

更新统问题不大。这样，在香孜农场剖面上，第四系厚度430m左右。据报导，香孜组

已发育多层融冻褶皱，甚至香孜组下部已有融冻层，属早期冰期产物。而且它和 “香巴

砾岩”过渡，后者被认为是冰债砾岩。

    类似的情况还出现在吉隆的沃马盆地以及聂拉木野博康加勒和聂聂雄拉盆地等。以

产三趾马化石群闻名的晚中新世一早更新世沃马组河湖相沉积，以不整合和断层接触关

系叠置在喜马拉雅特提斯带中生代海相沉积之上，厚约400m。沉积起始于7Ma，上部

为具马莫斯一留尼旺事件的磁性特征的河湖相砾、砂和粘土，应属第四纪早更新世。向

东，在定日、聂拉木、亚东帕里等地都有早更新世的露头，特别在希夏邦马地区的新近



系野博康加勒群早已为科学考察发现。

    对藏南析离系 (SIDS)的研究表明，吉隆沃马盆地的形成与北倾正断层作用有关

(Burchfiel et al . , 1992)。野博康加勒盆地的构造位置，也表明与STDS有成因上的联系。
虽然STDS西延的情况比较复杂，但推测札达一普兰盆地的形成应与喜马拉雅北坡古近

纪一新近纪的地壳伸展作用有关。盆地的主要沉降时期为晚中新世到上新世，早更新世

已是盆地的晚期。尔后，由于青藏高原的进一步差异性隆升和南北向地堑盆地进一步叠

加，后陆盆地原型已面目全非，特别是东段很难辨认。

    在喜马拉雅山北坡，还有一类近南北向的地堑一半地堑盆地。它们的开始发育时间

可能稍晚于喜马拉雅后陆盆地，但它的延续时间长得多，而且主要沉降期大多为第四纪，

更多地表现出第四纪盆地的特征。因而，完全不同于主要沉降期为上新世的后陆盆地。

为叙述方便，一并归人第四纪盆地讨论(见本节第三的“(二)青藏本部的第四纪盆地”)。

二、青藏地区北部及其边缘盆地

    青藏北部及其边缘地区的晚新生代盆地，都是在先成陆壳基础上形成的。因为这个

地区的地壳的块断性质十分突出，盆地发育受到这种不均一性的制约，既表现在盆地的

几何形态上，也反映在盆地发育的差异性上。

    西昆仑一阿尔金一祁连为青藏高原北部边缘山系，在边缘山系前缘逆冲断裂的作用

下，塔里木、河西走廊前陆地壳加载挠曲，在邻近高原的地带发育了不对称的压陷盆

地，应该归属为前陆盆地，由于上新世以来阿尔金断裂的左移活动十分显著，对前陆盆

地的发育有着重要影响。同时，也把柴达木这样的山间盆地围限到高原内部的边缘地

带，使它成为既受南北边缘山系对冲的约束，又受到西侧阿尔金断裂的影响。类似的盆

地还有库木库里盆地。

(一)塔里木南缘的盆地

    在靠近高原边缘山系的一侧，有一系列倾向高原的逆冲断层组成的边界断裂带。盆

地的发育具有不对称性，与边界断裂带有成因上的联系。但是，当远离高原时，由山区

渐进式隆升、逆冲引起的地壳挠曲作用的影响越来越小，前陆盆地的特征逐渐淡化，或

过渡为克拉通盆地，或过渡为另一山系的前陆盆地，形成复合类型的盆地。

    (1)莎车盆地位于塔里木的西南部，晚新生代盆地是在古近纪残余海拗陷的基础上

发展起来的，成为西昆仑北侧的前陆盆地。

    中新统乌恰群以河湖相含有机质的碎屑岩系为主，具膏盐沉积，并夹少量海相层。

地层厚度很大，最厚可达6 000m。其上，为上新统阿图什组不整合覆盖，后者主要为河

流相碎屑沉积，厚度最大为3 400m。盆地中第三套最主要沉积为下更新统西域组粗碎屑

岩系，最厚的剖面厚度也达到3 200m，并与下伏地层不整合地接触。所以，中新世一早

更新世是莎车盆地发育的全盛时期，这个时期的山前磨拉石组成前陆盆地楔状体的主

体。

    (2)阿尔金北缘没有隆起，人工地震显示为一个向北逆冲的冲断层带。在断裂逆冲



的前方为下古生代、上古生代与中生代3个时期的沉陷盆地，晚新生代转化为压陷盆

地，逆冲断层带下是探寻古油气藏的有利场所。从基底埋藏等深线资料看，阿尔金北侧

沉降的幅度没有西昆仑北侧盆地大。而且，阿尔金北侧盆地基本呈斜坡状，向塔里木中

心下降，并不具有明显的前陆盆地不对称楔状特征 (新疆维吾尔自治区地质矿产局，

1993)。这可能与阿尔金断裂带在晚新生代以左移走滑的方式运动有关。

                        (二)河西走廊盆地

    河西走廊盆地是在侏罗纪一白I纪裂谷盆地的基础上发展起来的。新近纪时虽仍继

承了原有盆地的轮廓，但已具有明显的前陆盆地特征，早更新世时进人了前陆盆地的晚

阶段。

    河西走廊盆地的中新统白杨河组也仍为河湖相含有机质的碎屑岩系和膏盐沉积;中

新统一上新统疏勒河组也仍为河流相的碎屑岩系。最后，下更新统玉门组粗碎屑岩系不

整合地覆盖其上。这样，3套前陆盆地的主要岩系和莎车盆地相类似。但是，盆地的全

盛时期较晚，为晚中新世一早上新世 (图6-2) o

              图6-2 玉门市旱峡构造剖面

S:志留系砂板岩;K:白坚系杂色砂岩;N1:中新世砂泥岩;

  姚:上新世砂页岩;Q1:玉门砾岩层;场:中更新统酒泉

    河西走廊盆地可以进一步分解为玉门、酒泉、张掖和武威等次一级盆地，呈左阶斜

列分布，表现了比较突出的斜向挤压特征。递进斜向挤压作用也造成盆地充填物的多期

变形和组段之间的多次不整合或假整合接触关系。

                          (三)柴达木盆地

    柴达木盆地非常特殊，这样的大型盆地出现在青藏高原内部，是绝无仅有的。它经

历了古生代和三叠纪隆起剥蚀、中新生代压陷，特别是新近纪和早更新世由柴达木北缘

逆冲断裂和昆仑山北缘逆冲断裂的对冲制约，成为典型的高原内缘受山地夹持的压陷盆

地。

    盆地自渐新世开始整体下沉，渐新世一上新世中期为连续的快速沉降期。尔后，上

上新统不整合叠覆其上;中下更新统又再次不整合覆盖上去，显示为幕式沉降。

    中新统上干柴沟组、下油砂山组及上新统上油砂山组、狮子沟组皆为河湖相沉积。

沉积物变化的总趋势为盆缘多粗碎屑，盆地中部颗粒变细，常出现泥岩及泥灰岩，甚至
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白云岩和石膏。

    中下更新统七个泉组在盆缘为粗碎屑岩系，厚度不大，为河湖相沉积。钻孔揭示的

盆地中心的湖相更新统，颗粒细，下部以砂岩和粉砂岩为主，中部为粉砂岩夹泥岩，上

部粘土夹粉砂，总厚逾千米。与上下地层皆为连续过渡。

    除了盆缘发育一系列逆冲断层外，盆地总貌为南北高、中间低，中央凹陷呈北西走

向，与盆地总的延伸方向一致。它的沉降中心居于盆地中轴部位，不像前陆盆地一般按

前陆逆冲带运动方向迁移，而是沿着盆地中轴发生迁移。古近纪一新近纪沉降中心偏

西，位于一里平和茫崖，盆地西深东浅。但在趋近阿尔金山的斜坡带时，地层超覆以至

尖灭现象频繁出现，似乎表明阿尔金断裂的影响很明显。至更新世，沉降中心东移，至

东台吉乃尔湖一达布逊湖一霍鲁逊湖一带 (图6-3) 0
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        图6-3 柴达木盆地区域活动构造分布图

1:活动断裂;2:古近系一新近系等厚线;3:第四系等厚线

                      (四)西宁盆地和化隆盆地

    西宁盆地和化隆盆地是上叠在祁连山构造东端的中新生代盆地，古近系不整合在白

变系之上。中新世谢家组、车头沟组、咸水河组又不整合其上，为一套湖相为主的细碎

屑岩系，夹石膏，厚数百米。上新统以粗碎屑的山麓堆积为主，再次不整合在中新统之

上。化隆盆地的上新统中湖相沉积的成分增多，夹泥灰岩和膏盐，厚度数百米至千余

米。最后，中更新统北山寺组又不整合叠覆上去。

    西宁盆地和化隆盆地可能原本为一个统一的盆地，后被拉鸡山断裂带一分为二。盆

地起始时间早 (侏罗纪)，晚新生代时位于青藏高原的东北角，处于走滑一逆冲转换带

的内侧 (详见本章第三节的 “三、青藏东部及其边缘地区”)，地应力状态复杂多变。地

层序列中多次出现不整合接触和超覆关系反映了频繁的掀斜和升降的幕式构造变形。

    198



    位于高原东北缘的临夏盆地，在古近纪的古夷平面上，堆积了自渐新世晚期

(30Ma)以来几乎连续的沉积序列，研究甚详，受到重视 (李吉均等，1996)。这套地层

底部为厚达30m的砂砾石层，向上含多个由粗变细的韵律沉积，总体为向上变细，岩

性以湖相泥岩为主。至中新世晚期出现砾石层。稍后，在3.4Ma ~ 2.48Ma堆积了主要的

砾石层 (积石组)，厚30m - 60m，并分别以微角度和显著角度不整合与上下地层接触。

表明这个时期是主要的构造活动期和物源区抬升期。其后，在约1.6Ma时结束湖相沉

积，出现现今黄河水系沉积。十分有意义的是，盆地南侧美武高原，现在比盆地高约

1.5km，仍保留有相通的新近纪沉积。而且，从地质图上看，还可以追溯到西秦岭。进

一步研究盆地原型，将为青藏高原东北部的形成、演化提供确切的证据。

三、青藏地区内部的盆地

    青藏内部的晚新生代盆地，虽然都是山间盆地，而且规模也不大，但无论在空间分

布和时间演化方面都表现得多姿多彩。首先，存在明显东西差异。两者之间的过渡分界

带大约从阿萨姆 “特角”以北开始，沿着印度板块向北北东会聚的方向，至青海湖一

带。在这个带两侧，即使是具有同一地质历史的构造分区的晚新生代盆地，常有明显不

同的地质背景和特征。这个带以东，为青藏东部，晚新生代盆地发育不好或保存不佳，

以走滑拉分盆地为特色。这个带以西，为青藏本部，新近纪盆地以挤压总背景下的各种

山间盆地为主，尤其以第四纪裂陷盆地最为引人注目。其次，由于组成青藏地区的地壳

块体的不同，在南北方向上也表现出相当的差异，特别是在青藏本部表现出一系列各具

特色的晚新生代盆地。同时，在时间演化方面，盆地的格局和性质从新近纪到第四纪，

经历了一个明显的变化。

                    (一)青藏本部的新近纪盆地

    1.冈底斯一拉萨地块的山前盆地和山间盆地

    (1)在雅鲁藏布江缝合带闭合以后，由陆缘火山弧演变而来的冈底斯一拉萨地块继

续处于会聚和收缩的状态之中，在冈底斯逆冲断层系向南运动的同时，深部岩浆活动也

没有一下子停息，在新近纪仍有延续性的火山活动。所以，在冈底斯和拉萨地块的南缘

堆积了一套火山一沉积岩系，即渐新统一中新统大竹卡组。其下部以粗碎屑砂砾岩为

主，上部具凝灰岩和火山质砾岩，岩性和厚度在空间上变化很大，最厚可近千米。它们

假整合或不整合在早期始新统山前磨拉石 (秋乌组)或中生代一古近纪花岗岩之上，成

为冈底斯一拉萨南缘磨拉石主体。

    限于目前研究程度，渐新统和中新统还不能划分开来。

    (2)冈底斯一拉萨地块内部山间盆地可以南木林的乌郁盆地为例。其中，渐新统日

贡拉组、中新统芒乡组和中新统一上新统乌郁群发育充分，形成了河湖相碎屑沉积和安

山质火山沉积交替的建造系列，总厚可达1 500m左右。乌郁群下部的火山建造发育得最

好，除火山碎屑岩以外尚有安山岩和英安岩等，已测得的凝灰岩同位素年龄为23.1 Ma

和19Ma(西藏自治区地质矿产局，1993)。它分别以不整合和假整合接触关系，与下伏
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和上覆地层分开。正如冈底斯一拉萨南缘山前盆地一样，内部山间盆地的建造同样表明

陆缘弧的构造一古地理的变更，并不能立即改变构造应力场和中止深部岩浆活动的性

质。

    这样的火山一沉积盆地还在冈底斯一拉萨地块的其他地段出现，特别是在冈底斯地

区火山活动比较明显。它们的总体特征相似，但各个盆地规模不大，且各不相连，发展

过程也不尽相同，成为这个地区新近纪发展的特色。

    一系列的证据表明，冈底斯一拉萨地块总体上一直处于挤压隆升的状态。潘桂棠等

(1990)把这个地区的沉积盆地解释为隆起区上部构造层轴向地堑一地垒式裂陷盆地，

在裂陷沉降之后相继有断块掀斜抬升，最后盆地边缘出现反转的逆冲断层而盆地萎缩封

闭。

    (3)在冈底斯一拉萨地块的北缘，即早已闭合的班公错一怒江缝合带附近，在古近

纪时处于岩浆弧后位置，发育了以伦坡拉盆地为代表的地堑一半地堑型盆地。这种情

况，与安第斯陆缘岩浆弧东麓出现正断层和伸展作用相似。盆地沉降时期主要为古新

世一始新世，沉积物以湖相细碎屑为主，其晚期沉积丁青湖组主体为渐新统，但可能延

续到中新世。岩性为一套深湖相细碎屑岩及生物碎屑灰岩，上部出现纸状页岩和油页

岩。盆地中央厚逾千米，向盆边减薄 (图6-4) o
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                        图6-4 西藏伦坡拉盆地南北向构造剖面示意图

                              (引自地质部第四普查大队资料)

        ni,  I12,  Ili:分别为牛堡组下、中、上段;dl ,也、d3:分别为伦坡拉群下、中、上段

    向东，如在布隆盆地为晚中新世至上新世的小型山间盆地，堆积了布隆组河湖相杂

色砂砾岩夹泥岩，产三趾马化石。地层厚度小，仅数十米，反映此时已不存在发育伦坡

拉盆地那种构造背景，至少伸展作用已不明显。

    2.藏北红色山间盆地

    羌塘地区包括喀喇昆仑及巴颜喀喇，新近纪的沉积盆地也是山间盆地类型，但盆地

规模比冈底斯一拉萨地区的要大，沉积物也很不相同，以中新世产膏盐的红色碎屑岩建

造为特色，表明它们的构造背景和自然地理环境有很大的差异。

    整个地区的中新世盆地堆积物南北也有差别。南部以粗碎屑河湖沉积为主，并且下

粗上细，上部含石膏层，称康托组，典型剖面厚度为2 500m。北部多为含油页岩的湖相

细碎屑岩，其中夹多层石膏，称唤呐湖组，典型剖面厚度为4 300m。它们都不整合叠覆

在渐新世盆地或中生代基底岩系之上。可可西里山麓的若拉错盆地中新世沉积厚达



6 200m，为青藏地区厚度最大的中新世堆积体。

    藏北山间盆地的另一个特征是在中新世晚期 (可能还包括上新世)，还发育一套碱

质基性一中酸性火山岩系，称石平顶组，不整合覆盖在红色岩系之上。这一点在巴颜喀

拉尤为明显。

    可可西里和唐古拉的情况也类似。相应的中新统称查保马群，也为下部碎屑岩，上

部中基性火山岩。后者测得同位素年龄为1OMa一24.6Ma0

    前所述及的藏北山间盆地沉积物的南北差异，以及整个藏北地区甚至更北的塔里木

和河西走廊在中新世中期都出现干盐湖沉积，且自南而北干旱程度有所增加，这些都反

映当时南侧已有重要的山系或高原出现，分隔了两种不同自然环境的山地，阻挡了来自

印度洋的湿润气流，并提供了碎屑物质。对比冈底斯一拉萨地区的中新世芒乡组产丰富

植物化石的杂色煤系含油页岩地层，似乎当时主要的山脊线应在这两个地区之间，同时

藏北地区本身也上升到相当高度，得不到南来气流的湿润，使其中的山间盆地变得干旱

起来。

    藏北地区盆地，北缘常受断裂所围限，南缘则表现为盆地沉积物超覆在基底岩系之

上，呈不对称几何形态。因此，盆地明显受北东东、北西西和近东西断裂的控制。目

前，地表所见到的断裂皆为逆冲断层或走滑逆冲断层，但盆地沉降幅度并非这些边缘断

层所能解释。另外，盆地发育过程中又出现具双峰式特征的火山岩系，而且碱含量较

高，这也不是压陷盆地的特征。对火山岩系的研究，也认为受地块内部次级拉张断裂控

制 (邓万明，1992)。因此，潘桂棠等 (1990)解释这些盆地为多米诺式的裂陷盆地。

盆缘正断层在后期转化为逆冲的反转构造。这样的认识无疑对这个地区隆升历史复原是

十分重要的。

                    (二)青藏本部的第四纪盆地

    青藏高原内部的第四纪盆地，可以分为3种类型，即近南北向地堑盆地，北西和北

东方向的X型盆地和近东西方向的盆地 (图6-1)0

    (1)近南北向的地堑盆地，集中分布于高喜马拉雅北坡至班公错一怒江断裂带之

间。盆地常追踪北东和北西两组断裂，形成近南北向的锯齿状地堑带。这些地堑带按一

定的间隔纵列成行，自东而西包括桑日一错那带、当雄一羊八井一多庆错带、申扎一谢

通门一定结带、当惹雍错一古错带、夏冈江一杰萨错带、仓木错一帕龙错带和阿鲁错一

错那错一阿果错带等。它的形成显然受近东西向地壳引张作用的控制。在接近东西向雅

鲁藏布断裂带和班公错一怒江断裂带时，盆地一方面超覆在东西向断裂带之上，另一方

面又受到这些东西向断裂带后期活动的牵动。

    在地堑盆地中，第四系以中更新世以来的河湖相和冰川沉积物为主，厚度一般不

大。

    在高喜马拉雅北坡，南北向地堑盆地叠压在东西向喜马拉雅后陆盆地之上，表现为

水平的中晚更新世河湖相沉积不整合在早更新世湖相沉积之上，后者已被掀斜。

    (2) X型第四纪断陷盆地，主要发育在羌塘地区，或直接受北东和北西两组断裂控

制，或由这两组断裂控制的地形所制约。它们的分布比较散漫，第四系厚度也不大，为
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中更新世以来的冰期、间冰期沉积。

    (3)近东西向断陷盆地主要分布在几条近东西向断裂带内。研究稍详的是昆仑断裂

带的第四纪盆地羌塘组 (吴锡浩等，1982)0

    羌塘组总厚536m，由细砂一粗粉砂一细粉砂的多个韵律组成，沉积环境为稳定的
流水和静水交替的河流和湖泊。磁性地层特征测定，表明地层年代为早更新世 (约

2.7Ma一1.4Ma)。在羌塘组上部发现有多层冻融褶皱，为冰缘期的产物，且被认为与上

新世晚期的冰川沉积整合过渡，但常超覆在更老的地层之上。值得提出的是，它的沉积

环境大致和札达盆地的香孜组相似，气候寒冷，与冰川活动有密切的关系。沉积盆地也

和札达盆地一样，定位于逆冲断裂带的后缘。

    羌塘组分布于青藏公路昆仑山口两侧，向东到玛多扎陵附近，长400多千米，宽

20km _ 40km。它的相当地层很可能向西分布很远。羌塘组已被掀斜，成为向南缓倾的

单面山，并为断层所破坏。从它的分布和沉积特征推测，盆地可能与柴达木南缘逆冲断

裂后缘的伸展作用有成因上的联系。

    另一条近东西向的第四系断裂带沿班公错一怒江断裂带中段改则一安多一线分布。

安多地区的钻孔显示，早更新世沉积厚度不大，粒度粗，相变大。由河湖相砂砾层组

成，仅厚数米。向西迅速转变为以粘土为主。与下伏上新统连续过渡。

    在上述三类第四纪盆地中，最受研究者注意的是近南北的地堑盆地，因为它居于高

原的核心部位，发育最好。特别是它横跨在古近纪一新近纪及更老的东西压性 (或张

性)构造之上，显示了两种构造体制之间发生的重大变化，进而被认为是高原地壳增

厚、隆升到重力垮塌，达到动态平衡的一个标志(England et al. , 1990; Annijo et al. ,
1986)。

    目前已知最老的近南北地堑为尼泊尔北部的Thakkhola地堑 (属仑木错一帕龙错带

的南延)，盆地中时代可靠的沉积物为上新世到全新世 (Colchen et al. , 1986; Searle,

1995)。最近，Coleman (1995 )和Hodges (1988)在地堑东侧断裂中找到充填的热水云
母，年龄为14.2Ma - 14.3Ma，认为地壳引张作用从中中新世开始，青藏高原的厚地壳

和高原地貌至少在那时已基本达到目前的状态，甚至可能早到古近纪。对羊八井地堑西

侧念青唐古拉剪切带的研究，认为伸展性质的剪切活动发生在11 Ma一5Ma之间 (Pan et

al., 1992)。在进一步加强了同位素热一年代学研究以后，Harrison et al.  (1995)得出

结论，认为存在一个由山体核部为8Ma扩展到边缘糜棱岩剪切带为4Ma的快速冷却事

件，进而推断大约在 (811) Ma时，青藏地区已接近目前这样的厚地壳和高程。但目

前尚缺乏盆地充填方面的证据，因为羊八井地堑还没有证实存在古近系一新近系。一种

自然的解释可能是，盆地早期的沉积物主要保存在盆地的中心，没有出露在地表。

四、青藏东部及其边缘地区的晚新生代盆地

    川西成都平原为更新世以来的断陷盆地，青海共和盆地为上新世一早中更新世断陷

盆地，除这两盆地规模较大外，本区其他晚新生代沉积盆地规模都较小，分布零散。特

别是没有像样的中新世盆地的发育，这是十分有趣的现象。

    202



    (1)在青藏东部地区仅在白玉昌台区有不很可靠的中新世沉积，为一套砂、泥、砾

碎屑岩夹泥灰岩以及玄武岩，称昌台群。它们构成小型山间盆地的堆积体不整合在中生

代基底岩系之上。盆地东缘为断层所限定，西缘表现为超覆。岩性和盆地形态与藏北的

新近纪盆地一致，也推测为半地堑式的裂陷盆地。

    (2)高原东部的第四纪盆地没有发育，研究程度低。若尔盖盆地为其中较大的盆

地，下更新统深埋地下，中更新统一上更新统为河湖或沼泽堆积。60kaBP一30kaBP期

间，河流沉积逐渐占优势，被解释为黄河袭夺若尔盖古湖的记录 (王云飞等，1995)0

其次为理塘甲洼盆地，充填物主要是早更新统一中更新世甲洼组河湖相沉积，夹菱铁矿

透镜体和褐煤，厚118m，与上、下地层皆不整合接触 (四川省地质矿产局，1991)。钱

方等 (1982)报导，甲洼组为松山反向期后期到布容正向期早期的沉积物，对比和推算

年龄为0.437Ma - 1.246Ma。在甲洼组之下，局部地段保存有零星的古近系一新近系，

可对比为中新统昌台组。很多研究者推测，这些盆地的成因与断层的走滑一拉伸作用有

关。甲洼盆地为义敦一理塘断裂的拉分盆地，受断裂带的分枝复合的几何关系和左移走

滑运动的控制。

    (3)许多研究者把 “大邑砾岩”看作青藏高原东缘早更新世磨拉石，甚至有人把川

西成都平原第四纪盆地看作青藏高原东缘的前陆盆地。但是，详细工作表明高原东缘第

四纪地壳形变和沉积纪录和高原南北缘有很大的差异。龙门山断裂带在渐新世一中新世

(?) 有强烈的逆冲推覆运动，但此后就基本停止大规模的挤压收缩活动，以致中新统和

上新统在四川西部基本缺失。然后，直到第四纪成都平原盆地才开始沉降。而且，最初

时堆积物 “大邑砾岩”分布范围非常局限，厚度也不大。即使川西成都平原的第四系也

仅限于分布在绵阳至邓峡一线。控制盆地沉降的断裂是新生的，其长度大约只有龙门山

构造带的一半，两者不相匹配。因此，盆地的几何形态及构造架构很难和龙门山逆冲断

裂带联系起来，不能把成都平原的第四系看作龙门山冲断带的前陆盆地堆积体。

    (4)位于青藏高原东北部的共和盆地，为四周边界受新生代断裂控制的菱形断陷盆

地。盆地的主要沉降期在上新世，早更新世一中更新世又再次沉降，成为青藏东部地区

最重要的晚新生代盆地。

    上新统在共和地区称曲沟组，厚度约821m。主要是一套湖相为主砂泥质沉积，其

中夹少量石膏，还普遍产三趾马动物群化石。不整合其上的中更新统一下更新统，也是

一套河湖相砂泥质沉积，地方性名称为共和组，总厚226m。有趣的是，盆地在晚更新

世还继续沉降，在盆地边缘堆积了洪积相的砂砾等粗碎屑物，厚度可达20m;在盆地中

部堆积物颗粒变细，以粉砂、细砂为主，厚度则仅0.5m。显然，沉降得不到补偿构成

非补偿盆地，其成因值得研究。

    共和盆地向北，越过青海南山构造带，为青海湖地区最新的第四纪一现代盆地。共

和盆地和青海湖盆地，都是鄂拉山断裂和日月山断裂及其南延的断层带之间的盆地。它

们又恰好位于分界青藏高原本部地区和东部地区的北北东向地壳错移带的北端 (详见本

章第三节的 “三、青藏东部及其边缘地区”)，是变形条件复杂的地壳引张区。



第二节  晚新生代岩浆活动

    晚新生代岩浆活动，在青藏地区包括花岗岩侵入和各种火山喷溢。在地域分布上，

火山活动比深成活动广泛。花岗岩都是陆壳重熔类型的，与造山作用有关。火山岩的种

类繁多，酸性到超基性都有表现，普遍碱质含量高，属造山带及其源生的火山岩 (图6-

5)。这些岩浆活动具有明显的分带性。主要集中在三个大带，即喜马拉雅带、冈底斯带

和藏北一昆仑带。另外，在青藏东部地区还有零星的深成活动和火山活动。

B
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              图6-5青藏地区晚新生代火山岩戈蒂尼一里特受指数图解

                        (引自西藏自治区地质矿产局，1993)

r二、(A1203一Na2O) /w (TiO2);a二w (Na2O+ K20)2/w (SiO2)一43

1:石平顶组上段;2:石平顶组下段;3:芒乡组;4:乌郁组;5:鱼鳞山组;6:黑石北湖组

A:非造山带火山岩区;B:造山带火山岩区;C: A和B派生的碱性火山岩

一、喜马拉雅淡色花岗岩带

    喜马拉雅岩浆岩带以中新世淡色花岗岩的贯人为特征，可分为高喜马拉雅和拉轨岗

日(北喜马拉雅)两个亚带。

    (1)高喜马拉雅淡色花岗岩主要分布在结晶岩系的上部，多数接近藏南析离系

(STDS)。岩体的定位年龄集中在25Ma - lOMa。岩石类型以二云母花岗岩、白云母花岗

岩和电气石花岗岩类为主。岩石化学特点十分突出，富硅、总碱量高、铝过饱和;惚同

位素初始比值高，一般大于0.733，告乌电气石白云母花岗岩的惚同位素初始比值的范

围为0.747 8一0.745 8;稀土元素总量不高 (其质量分数为71.OOx 10-“一76.70x 10-6),

轻稀土中等富集、具馆的负异常 (西藏自治区地质矿产局，1993)0

    204



    (2)拉轨岗日的淡色花岗岩以二云母花岗岩类为主，其次为白云母花岗岩。主要产

于一系列的弯隆体内部。同位素年龄较分散，其值介于35Ma一7Ma，主要仍集中在

2OMa一11Ma，略比高喜马拉雅亚带年轻。岩石化学特征与高喜马拉雅亚带相似，稀土
元素总量稍低，负铺异常不甚明显。

    (3)喜马拉雅带的花岗岩体多数呈整合的岩床贯人产出，也有岩株和岩脉。岩体的

定位背景与STDS正剪切活动有关。早期贯人的岩体大多为规模大的岩床，其上部岩石

遭受糜棱岩化，顶部糜棱岩化最强。在高喜马拉雅淡色花岗岩的顶部糜棱岩带为STDS

主剪切面的底板。晚期以岩株、岩脉为主，未糜棱岩化，穿插到已糜棱岩化的岩体中

(Burchfiel et al. , 1992)。拉轨岗日的岩体片麻状构造明显，其顶部也为主剪切面的底

板，但后期成弯作用使其弯曲成弯隆状 (Chen et al. , 1990).

    (4)喜马拉雅淡色花岗岩属S型花岗岩。岩浆为陆壳低程度部分熔融的产物，被认

为与MCT陆内逆冲推覆所引起的地壳堆垛增厚有关 (Le Fort, 1988;刘宇平等，1994)0

二、冈底 斯 带

    冈底斯地区目前尚未发现晚新生代可靠的岩浆深成活动证据，只有火山活动，主要

出现在渐新统一中新统大竹卡组、中新统芒乡组及中新统一上新统乌郁群。但是，在它

东延地区波密一察隅和西延地区喀喇昆仑都发现有中新世的深成岩体。作为性质相同地

质背景的冈底斯带 (或外喜马拉雅带)，应该作统一的考虑。

    (1)冈底斯地区的火山活动，在上文也作了叙述。大竹卡组和芒乡组主要是一套陆

相中心式爆发的中酸性、部分碱性火山碎屑岩，在芒乡组中见有少量安粗岩和流纹岩。

乌郁群则以中心式爆发和喷溢交替活动及火山碎屑岩和熔岩韵律性火山岩序列为特征。

在塔若错附近，乌郁群自下而上由流纹质凝灰岩一安山玄武岩、英安质凝灰岩一安山质

凝灰岩、安山玄武岩一流纹质熔结凝灰岩组成多个韵律，厚约300m。在乌郁盆地下部

为流纹质凝灰岩、流纹岩及安山岩，上部为砾岩、砂岩夹凝灰质砂岩和凝灰岩，总厚度

900m左右 (西藏自治区地质矿产局，1993)0

    (2)喀喇昆仑地区年轻的岩基可以Baltoro岩体为代表。它由二长花岗岩、石榴子

石二云母淡色花岗岩及淡色花岗岩、伟晶岩脉、细晶岩脉组成。二长花岗岩似乎为淡色

花岗岩所穿插，表明不同成分的岩浆活动时代相近但并不连续的。岩体的U一Pb年龄

为 (21 10.5) Ma，云母的K - Ar冷却年龄为11.7Ma一5.25Ma。二长花岗岩的银同位素

比值变动在0.707 648一0.711 115范围内，淡色花岗岩为0.711 438，显然比喜马拉雅带

的淡色花岗岩的惚同位素比值要低。另外，电气石的缺乏，表明挥发组分的亏损，这与

喜马拉雅带明显不同(Searle et al, 1993).

    糜棱岩结构和片麻状构造在Balto。岩体中没有发现，以各种岩浆岩结构和构造为

特征。

    (3)随着近年来工作的深人，在波密一察隅地区，发现越来越多年轻的深成岩体。

波密花岗闪长岩、林芝花岗岩、察隅钾长花岗岩等都测得中新世的K一Ar年龄值

(24Ma - 8Ma)，因此它们都可能是晚新生代岩体或复合岩体。西藏自治区地质矿产局



(1993)的综合研究中，根据对比已在这个地区找出了大量的晚新生代花岗岩类岩体。

    王增等 (1995)总结藏东花岗岩时，把地通弄巴的米古二云母花岗岩 (云母的K-

Ar同位素年龄为19Ma一24Ma)和波密的索通片麻状黑云母花岗岩 (云母和全岩的K-

Ar同位素年龄为16Ma - 18Ma)作为这个地区中新世花岗岩体的代表。后者黑云母和角

闪石定向排列形成片麻状构造。另外，察隅灵灵通二云母花岗岩、此坝二云母花岗岩和

察隅复合岩体的一部分黑云母花岗岩等都是中新世花岗岩类岩体。它们的稀土元素质量

分数为122.57 x 10-6一166.93 x 10-6，轻稀土元素明显富集，具铺负异常。

    (4)虽然很多研究者都同意把喀喇昆仑、波密一察隅和冈底斯联系起来，看作同一

个岩浆岩带，但是，要把前者的深成体和后者的喷出岩的关系搞清楚，还需进一步工

作。所以，认为在冈底斯地下深处还有类似于喀喇昆仑和波密一察隅那样的中新世花岗

岩类岩体，或者在冈底斯带的东、西段古地表应有火山岩出露，仅仅是一种推测。中美

合作项目INDEPTH的工作发现在冈底斯地区有水平产出的强反射，许多人认为是浅部

岩浆岩的反映①，这种推测有一定道理。

    如果上述推测能成立，那么喀喇昆仑、波密一察隅这两个 “特角”地区中新世以后

的隆升和剥蚀速率显然要高得多，因为这两个地区在地表出露的喷出相物质已剥蚀殆

尽。这是青藏高原不均衡隆升的一个特例，据此可估计喀喇昆仑的平均隆升速率比冈底

斯高 (0.68土0.18) mm/a，波密一察隅地区的平均隆升速率比冈底斯高 (0.42士0.2)

mm/ao

三、藏北一昆仑岩带

藏北一昆仑带的新生代岩浆活动包括新近纪和第四纪两个时期 (图6-6)。整个青藏

高原的第四纪岩浆活动主要是昆仑山主脊两侧的火山活动。新近纪岩浆活动有一定的规

模，但第四纪火山岩分布面积有限。
                    1 石; 一一一一一一爪17一一一一一一一一奋一一一一-~一气

图6-6 藏北火山岩分布

  ① 引自赵文津未发表的资料
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    (1)在西昆仑山南坡的大红柳滩、泉水沟一带，发育有很好的熔岩流和火山机构。

大红柳滩滚石河附近，中基性粗面岩和玄武岩覆盖于第四纪阶地砾石层之上，具两次喷

发旋回。下旋回以爆发开始，喷溢告终。以角砾状石英橄辉粗面岩为主，厚3m一10m,

含火山弹，_上旋回以喷溢为主，主要为气孔状碱性橄榄玄武岩，厚10m - 20m，夹角砾

状熔岩、火山弹及河流沉积。岩石高碱性，且凡0含量大于Na2O含量，属碱性岩系列

富钾质亚系列。

    泉水沟一带具三次喷发旋回，各厚30余米，彼此以砂泥沉积相间。第一旋回为气

孔状橄榄玄武岩;第二旋回岩性组合较杂，以各种玄武岩和安山岩组成基性一中性一基

性的次级旋回变化;第三旋回为玄武安山岩一玄武岩喷溢。除熔岩覆盖在阶地之上外，

尚有火山颈相的英安斑岩、玄武安山岩、火山角砾岩等组成的火山机构，并保留至今。

上部玄武岩曾测得K-A:年龄5.84Ma，显然过大。从地质关系判断，以中更新世一晚

更新世比较恰当。

    (2)西昆仑北缘的普鲁一阿什库勒一乌鲁克库勒一带的近代火山群，火山锥体保存

完整。以玄武岩和流纹岩为端元的岩石组合为特征，显示了双峰式火山岩 (Bimodal)

组合。属亚碱质钙碱系列，钾质偏高，乓0和Na2O含量接近。K一A:年龄一般为
0.1Ma一1.2Ma，即中更新世一晚更新世。

    (3)西藏自治区地质矿产局 (1993)把改则茶布区北部的第四纪火山岩称黑石北湖

组，列人上新统至全新统，主要由玄武岩、安山岩、玄武粗安岩等组成。

    这套岩石碱总含量较高，Na2O含量高于晚。含量，属碱性系列，具碱质向亚碱质
过渡性质。

    类似的岩石，沿中昆仑山主脊线南坡继续分布，直到青藏公路以西，似存在一个岩

带。但西藏区域地质调查队依据其中的流纹晶屑凝灰岩的年龄10.6Ma (K一Ar)，将中

昆仑的新生代火山岩列入中新世中期、晚期，命名为石平顶组。它们不整合在中新统湖

相沉积之上或超覆在中侏罗统之上，没有发现表明时代更新的接触关系。

    另外，在羌塘巴毛穷宗、卡条错等地还有一套白榴石响岩、霓辉粗面岩及其火山碎

屑岩等，组成典型的富钾碱性火山岩系。其中，曾发现深源石榴石捕虏晶 (邓万明，

1992)。它产于古近系和更新世阶地沉积之间，已遭受过构造变动，已知K一Ar年龄为

2OMa一30Ma(邓万明，1992)。虽然西藏地质志把它列人第四系，称 “鱼鳞山组”，但至
少主体应归人中新统较为恰当。

    (4)综观青藏高原北部的火山活动记录，第四纪火山岩主要集中分布于西昆仑地

区。北坡为钙碱性系列，南坡主要是碱性系列，钾质北高南低。按现在的看法，中昆仑

及其以南地区的新生代火山岩应归人中新世，至少不晚于上新世。有趣的是，中昆仑及

其以南地区，北带 “石平顶组”火山岩为钙碱性系列，南带 “鱼鳞山组”为碱性系列，

钾质南高北低。岩性和岩石地球化学变化趋势与西昆仑地区相似。

    在阿尔金断裂带和祁连山前断裂交接转换部位，还有上新世一第四纪的碱性玄武岩

和粗面岩，主要属碱性系列钾质亚系列。但是，分布非常有限。有人把它和西昆仑北缘

的火山岩系相对比，认为原来可能是一个岩带，只是由于阿尔金断裂的左移运动把它错

开到了北方。这尚需进一步研究。



    (5)在木孜塔格峰地区，近年来发现了一套中新世中晚期的侵人岩和上新世火山

岩，引起人们的广泛注意 (Burchfiel et al. , 1989).
    侵人岩由深成一半深成的石英二长斑岩、花岗闪长斑岩、电气石花岗岩、英云闪长

斑岩等组成。Ar/Ar同位素年龄为10.5Ma一8.4Ma。火山岩是一套流纹质熔接凝灰岩，

厚数百米。火山岩通过一层沉积底砾岩不整合覆盖在三叠纪砂岩之上。由于底砾岩中有

侵人岩的砾石，所以火山岩明显晚于侵人岩，所获得的火山岩Ar/Ar同位素年龄为

4Ma，也证实这一点。

    侵人岩和火山岩的化学成分大致相同，它们都是陆壳部分熔融的产物。已有的资料

分析推断侵人岩是在lOMa一12Ma时侵人到地壳10km一12km处，在4Ma火山岩覆盖上

去之前，已暴露地表。而火山岩至今仍很好保存下来了。

四、青藏东部的岩浆活动

    青藏东部地区，整体而言，晚新生代的岩浆活动并不活跃。近年来有些新的发现和

进展，特别是一些重要构造部位上查明了晚新生代岩浆活动，不能不予以重视。

    (1)鲜水河断裂在邻近扬子地块西缘时，其走向由北西逐渐转为北北西。在这转折

部位的内侧，产出贡嘎山花岗岩基。采自这个岩基的样品，至少测得一个Rb - Sr等时

线年龄 (8Ma)和6个云母的K一Ar年龄 (集中在18Ma一8Ma)。但是，由于它侵人于三

叠系砂板岩之中，又没有沉积顶盖限定，有人仍把它看作中生代侵人体 (四川省地质矿

产局，1991)0

    最近，Roger et al. (1995)又对该岩体作了同位素年代学研究，对其中的错石晶粒
的U一Pb年龄测试得出 (12.8士1.4) Ma的结果，两个样品的Rb/Sr等时线法成果为

12Ma - lOMa。这些数据证实了过去的分析结果，贡嘎山花岗岩应该是中新世的深成岩

体，或至少主体是中新世的复合岩体。

    野外观察表明在岩体的东部有不强的糜棱岩化，在岩体的西部矿物具流动定向排列

的结构，启示岩体的结晶过程和固化以后都遭受到构造应变。

    该岩体全岩惚同位素比的变化范围为0.709一0.732。稀土元素总量变化大 (其质量

分数为27 x 10 -“一539 x 10-6)，轻稀土元素富集程度中等，铺异常不明显。铝过饱和，
属板内花岗岩，与元古代陆壳的重熔作用有关。

    据上述资料推断，鲜水河断裂在中中新世已有明显的左移活动。

    (2)对青藏高原东北边缘甘肃礼县一宕昌地区新生代钾质碱性超基性火山岩的进一

步工作，发现了深源尖晶石相和石榴石相橄榄岩包体及数种高压巨晶，对具代表性岩体

的K- Ar同位系年龄测定表明，除管界岩体为晚白要世 (108.8Ma)的产物外，其他岩

体的年龄值均在7.1Ma - 18.9Ma范围内变化，为中新世中期、晚期火山作用的产物 (喻

学惠，1994)0

    该区火山岩多呈管状产出，少数为岩墙状产出的次火山岩。在礼县和西和县境内，

产出于高于2 500m的高夷平面上，切穿或不整合在古近系砂砾岩之上。火山岩岩石类型

介于金伯利岩、煌斑岩和副长石岩之间，与我国东部新生代碱性火山岩具显著差别。火

    208



山岩中的深源橄榄岩包体化学成分暗示源区卷人了古老大陆岩石圈和大洋岩石圈的物

质。推断火山岩系的形成与局部热上隆和部分熔融作用有关。

    (3)新近纪玄武岩分布于川西白玉昌台地区的昌台组，夹在断陷于盆地的河湖沉积

中，仅十余米厚。岩性为橄榄玄武岩和玄武岩、安山玄武岩，属拉斑系列向钙碱性系列

过渡的板内玄武岩。稀土元素总量极高，轻稀土元素强烈富集。这些特点表明，它可能

是藏北岩带向东的延续。

    (4)在川西和滇西地区，发现了很多年轻的小岩体，其中花岗质斑岩稍早，K一Ai

同位素年龄45Ma一4OMa;钾镁煌斑岩稍晚，K一Ar同位素年龄4OMa一2OMa。在宁菠、

盐源地区，这些小岩体侵入最新地层为渐新统丽江组红层。由于这些地区都缺乏更新的

古近系一新近系沉积纪录，所以无法确切地约束它们的地质关系。

    另外，在扬子地块西缘也发现有新近纪小岩体，紧靠着安宁河断裂的耗牛坪碱性杂

岩工作比较多，K-Ar年龄为40.3Ma一27.8Ma;其中碱性花岗岩的错石U一Pb年龄为

(1212) Mao

第三节  晚新生代构造形变

    由于青藏高原广泛地发育第四纪正断层活动和地堑盆地，很多研究者意识到从古近

纪到第四纪构造形变的总格局有一个大的转变，例如，Mercier et al. (1987)。但是，在

具体分析中，往往囿于研究程度，缺乏约束，不能将它们明确地区分开来。而且，因地

域上的差异，这种转变也是穿时性的。再加上许多重要的地质构造有继承性，不同层次

构造又有不协调性，形成很复杂的调节系统 (图6-7) o

    当前，越来越多的研究者认识到，除了印度和亚洲南缘在碰撞后继续会聚作用是青

藏地区陆内构造形变的一个主要动力因素以外，来自北方塔里木、阿拉善地块等的作用

以及来自东方的扬子地块、华南地块甚至太平洋的作用也起到一定的作用。

一、青藏高原本部的构造形变

    一般说来，青藏高原虽然夹持在印度地块、塔里木一阿拉善地块以及扬子地块之

间，但它的本部不像它的边缘地带直接接受来自邻近地块的构造作用力而表现出强烈的

构造形变，广裹的青藏本部似乎应该没有强的形变。但是，青藏高原是由不同地质经历

的块体拼接起来的，地壳的不均一性十分显著。因此，青藏高原除了边缘构造带强烈形

变外，青藏本部一方面要作整体的弹性挠曲并传递应力，另一方面在许多软弱带也发生

强烈的形变。

    从布格重力和地形资料的数理模拟，得出青藏地区在挤压状态下其地面和地壳密度

层界面会有南北两边隆起、中间拗陷的低缓挠曲。隆起和拗陷的波长分别约为150km和

500km，走向平行青藏南北边界。有意思的是，这样的模拟也得出了青藏地壳和上地慢

之间的微弱析离。强度相对较弱的下地壳物质成为调节这种析离空间的主要介质。因



此，物质流在地质演变过程中的重要意义必须重视。

    在中、上地壳，构造形变主要集中在软弱部位。一系列不同年代的地质分区的重要

边界，在陆内造山阶段仍是重要的构造带，虽然各个时代的活动形式常常发生变化，但

这种继承性在青藏地区是很突出的。

                        (一)雅鲁藏布缝合带

    对断裂带中段冈底斯逆冲系 (GT)和仁布一泽当逆冲系 (RZT)的工作，使它们的

活动时期的限定有了比较明确的概念 (An Yin, 1994) o GT在渐新世末到中新世早期的

活动，引起了冈底斯岩基向日喀则弧前盆地逆冲，造成了冈底斯的抬升和山前盆地的沉

降，并接受粗磨拉石堆积，这就是前文所述的渐新统一中新统大竹卡组山麓沉积的构造

背景。

    RZT是南倾的反向逆冲系，明显比GT要晚，因为有些地方可以看到这种先后切割

关系。它的活动方式是与SIDS一致的，不管它的最初形成原因是什么，它的大规模活

动都和STDS联系在一起，因为我们在它南面不远的拉轨岗日已经证实在早中新世一中

中新世开始了向北方向的析离运动 (Chen et al. , 1990), RZI，最后活动时间可以用大竹

卡组的上限年龄来约束，因为RTZ的活动促成了大竹卡组所堆积的山前盆地的闭合。

最终还使日喀则群叠置在冈底斯岩基之上，使大竹卡组向东消失。因此，RZT的活动时

间可限定在中新世末以前。

    上新世很关键，但是没有这方面的岩石记录。这种情况，反过来使我们推测中新世

晚期到上新世应该是这个地区重要的整体抬升期和剥蚀期。中新世以前，至少渐新世开

始，冈底斯已成山地，剥蚀强烈。大约到中新世晚期山前盆地消亡，地形已削平补齐，

然后一起抬升和剥蚀。

    念青唐古拉韧性剪切带的研究表明，那里深部正断层活动时期为8Ma一4Ma (Hani-

son e t a ! . , 1995)。这和我们对雅鲁藏布江缝合带逆冲活动推定的终止时期很吻合，也

就是说，在新世晚期到上新世初期，冈底斯及其南缘总体的南北向缩短已经让位给东西

向的伸展。按照潘桂棠等 (1990)的意见，冈底斯地区中新世的沉积盆地是伸展体制下

的裂陷盆地，那么伸展状态可能更早，至少从中新世的中期开始。因为乌郁群的底界的

穿时性和下伏地层的不整合关系可能就是这种构造状态转变的反映。这还需进一步工

作。

    北西向的噶尔藏布断裂是公认的一条右旋走滑断裂，它实质上是雅鲁藏布江缝合带

的西北延伸部分。向北大致与喀喇昆仑右旋走滑断裂带相接或右阶斜列的形式相连。在

扎西岗区玛灵沟剖面上，白y纪一新近纪花岗闪长岩以陡倾断层接触叠在札达群相当地

层粉砂岩和泥岩之上。如前所述，后者的时代为上新世一早更新世。但无明显挤压变

动，主要是右行平移活动。据刘庆、肖序常估计右移运动速率大于 (1818) mm/a、拉

张速率为 (4.512.5) mm/a。在昂仁剖面上，雅鲁藏布江缝合带表现为蛇绿岩和早更

新世砾石层断层接触;在桑日章噶和加查沃卡表现为白变纪花岗岩和更新世砾岩断层接

触，断面陡倾。显然，这个断裂带在第四纪期间不发生明显的地壳南北方向上的缩短，

但在高原总的南北挤压背景下，断裂带会产生局部地段的挤压和引张，还会产生断裂带

    210
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图吞7 青藏高原晚新生代构造



的滑动磨蚀作用，估计磨蚀速率为5mm/ao

(二)班公错一怒江断裂带

    上文已述，伦坡拉盆地的资料表明，新近纪早期，班公错一怒江断裂带作为冈底斯

岩浆弧后的状态已消失。原先由弧后伸展作用所引发的正断层活动也就停止，融合到普

遍的挤压收缩状态之中。新近纪的逆冲断层出现在伦坡拉盆地的两侧，白I系和侏罗系

逆冲到古近纪一新近纪湖相沉积之上;也发生在盆地内部，使古近系逆冲到新近系之

上。根据中英考察队的图件 (Chang et al. , 1988)，这些逆冲断层向东顺断裂带延伸到
安多以东，仍然看到断面南倾的低角度的逆冲断层使古近系到侏罗系组成的背斜向北逆

冲到新近系红层之上。这些褶皱的轴面也向北倾斜，和逆冲断层的运动方式是协调的。

因此，褶皱的时间也是新近纪的。在安多以西，这些包括古近系的褶皱又被北倾的逆冲

断层所围限，作为它的南部边界。因此，整个班公错一怒江缝合带在这里表现为开花构

造 (pop-up structure)。伦坡拉盆地以西，这些逆冲断层仍然存在，但因为新近系的露头
越来越少，识别它们就困难了。

    断裂带第四纪的变形可能是继承了新近纪以来的格局，即在南北方向的挤压下产生

了东西向的逆冲断层，但强度大为减弱。安多、东巧和伦坡拉一带，古近系一新近系的

褶皱和断裂是显著的，但牵涉到第四系的断裂地段主要在地貌上表现为谷地边缘的陡坡

立崖。逆冲断层上盘的岩石有较强的变形破碎，而位于下盘的第四系变形很弱。如东巧

泽格当错南岸的逆冲断层，使上盘的中生代片岩破裂，逆冲在早更新世砾岩之上，而后

者的变形很弱。推测断层活动主要在古近纪一新近纪，以后或有所继承而已。一系列的

高温热泉沿断裂带呈东西向展布，也说明至今仍有所活动。

    安多东南错那错断层、沿扎加藏布的活动断层等都是近东西走向，为班公错一怒江

断裂带的组成部分，错断地貌表明它们是左行走滑断层。

    班公错一怒江断裂带以南地区，是南北向地堑构造的主要分布地区。东西向的班公

错一怒江断裂带对南北地堑构造起了某种限制作用。两者相互调节彼此的形变。

                          (三)昆仑断裂带

    在可可西里的西金乌兰湖和风火山一带，是古金沙江缝合带的所在位置。在新生代

时期，发生过强烈的古近纪一新近纪叠瓦冲断作用，并继续延续到第四纪。一种情况是

古近系逆冲叠覆在新近系泥灰岩、砂岩和淡水灰岩之上。后者很可能包括了早更新统在

内，推测构造变动发生在新近纪一直到第四纪早期。另一种情况是古近系红层直接向南

逆冲到第四系之上，后者以中晚更新统为主。这种冲断作用当然影响到古近系一新近系

以下的地层。在风火山剖面上，古近系因褶皱、断裂引起的缩短率大约 50%左右

(Coward, 1988;常承法，1992)。但是，不清楚古近纪一新近纪和第四纪变动可各占多

少份额。因为这个地区古近纪一新近纪与早更新世都有过构造变动，彼此叠置在一起。

    在若拉岗日以东，五泉河北岸西金乌兰湖一多格错仁强玛错断层，使北侧的三叠系

若拉岗日群高角度逆冲到第四纪砂砾层之上。在下部砾石层中，有粗面质玄武岩砾石，

很可能是中新世中晚期火山岩的剥蚀产物。因此这层砂砾层不会早于中新世，列入更新



统较为恰当。沿断层也有一系列温泉群分布，说明地壳变动是比较新的。但是，第四纪

以来的地壳缩短量很难估计，显然不会比古近纪一新近纪大。

    中、东昆仑山的南坡有比较明显的第四纪变动。吴锡浩等 (1982)指出，昆仑山南

坡的构造变动主要发生在 “羌塘组”沉积之后 (<1.4Ma)，使 “羌塘组”掀斜为南倾

的单斜层。以后又剥蚀成高台地，其上发育为冰啧台地 (望昆冰期)。由于昆仑山南北

坡地形高差的变化，使北坡河流向南溯源侵蚀，分水岭南移。而且，“羌塘组”不仅因

差异性抬升被掀斜，而且被断层所切割。Kidd (1988 )和Molnar (1997a)根据 “羌塘

组”中辉石岩砾石等标志，推算在第四纪期间，昆仑山南缘西大滩断层左移速率为

10mm/a一20mm/a，平均为 13mm/ao

    昆仑山南缘断裂带向东可延伸到玛曲。错断地貌和地震机制解析都表明断裂活动主

要是左移走滑。沿断裂带发育有拉分盆地和挤压断块，表明具有复杂的断裂排列组合和

可观的走滑运动。但是，断裂带向西到库木库里盆地南缘，变得比较散漫。Burchfiel et

al. (1989)在木孜塔格地区考察中，在木孜塔格峰的东侧发现了一套年龄为4Ma的流

纹质熔接凝灰岩，已被掀斜和断裂切割。构造变动的时代应晚于上新世早期，但不能确

定上限。另外，顶峰北侧有一套时代不明的红色砂砾岩，不整合在二叠纪复理石至含煤

建造和蛇绿混杂岩之上。它被强烈褶皱成东西向紧密倒转褶皱，推测也是新近纪构造变

形的产物，因为这套红色砂砾岩，推测属新近系。两者相比较，推测晚新生代的构造变

动是逐渐减弱的。

              (四)冈底斯一拉萨地块和羌塘地块的形变

    青藏高原本部的晚新生代构造变形，除了上述断裂带外，在广大的地域内表现为两

种非常特殊的形式，即由东西伸展作用造成的南北地堑系，以及由北东、北西走滑断裂

组成的共扼剪切系。

    如前所述，南北地堑系在雅鲁藏布江缝合带和班公错一怒江断裂带之间发育最好。

它们不仅对地表水系和湖泊有控制作用，形成第四纪盆地，而且断裂本身往往是地震活

动带，因而也是具有一定深部背景的构造带。震源机制解析资料表明，地震都表现为正

断层型和走滑正断层型。在念青唐古拉以西的冈底斯断块内，巧次近代地震中有12次

地震的震源机制解析为正断层型，节面方向为南北、北东和北西，其张应力轴方位为东

西至北西一南东。其他3次地震为走滑正断层型 (Venna et al . , 1988)。在申扎一谢通

门一定结带南端，近南北的正断层不但切断了藏南析离系 (STDS)，也切断了6 000m以

上高程的古夷平面和冰债物，成一系列三角面山。地堑西界断层下盘的前寒武纪杂岩强

烈糜棱岩化，面理发育，S/C组构指示它是中等倾角向东倾斜的正断层 (Burchfiel et

al., 1991)同时也表明地堑系断层至少可达地壳中部。

    地堑系边界断层排列组合多样，除了单纯的地堑和半地堑外，往往斜列成行，形成

很多拉分盆地。特别当地堑系追踪北东和北西两组张剪性断层时，往往北东向左行张剪

性断层以左阶斜列为主，北西向右行张剪性断层以右阶斜列为主。这样有利于调节东西

向引张作用，形成拉分盆地，诱发地震。

    越过班公错一怒江断裂带向北，从比较规则的南北地堑系已过渡到比较散漫的北



东、北西张剪共扼断裂系。虽然仍处于东西向引张作用的制约下，单个断裂的性质和地

堑系也有所类同，但显然第四纪的引张活动强度有所下降。相应的，地震震源机制解析

表明变形以走滑断层和正断层两种形式为主 (Venna et al. , 1988) o

    对断层第四系和基底岩石中微构造测量推算，这些引张地区的最大主应力是垂直

的，最小主应力接近东西的 (Armijo, 1986)，表明地块的形变方式主要是地壳近东西方
向的扩张。南北方向的会聚挤压是许多研究者引用来解释地堑系的理论模式。但是，应

力状态暗示重力作用和深部物质粘性流动是不可忽视的因素。另外，发育最好的地堑系

当雄一羊八井一多庆错带位于偏东部位，而不是地块中央，而且居于喜马拉雅弧形山系

向南突出最大的部位的经度带上，这个带的南北挤压缩短不会是最大的。同时，非常有

意义的是，高原地势大致由此带东侧向东渐次下咸 高原内陆水系区也大致由此带东侧
变为开放性太平洋水系区或印度洋水系区。这些都是值得考虑的重力和深部因素的反

映。

    上文已经提及，南北向地堑为代表的伸展作用在喜马拉雅地区起始时间早，约

14Ma;在念青唐古拉地区，起始时间约为8Ma一4Ma。看起来，这些构造在不同地区是

穿时性的，而且可能是南早北晚。当然，还有一个趋势，就是由深层次到浅层次的扩

展，所经历的时间可以延续几百万年。但是，它们都是在大规模逆冲推覆、地壳南北缩

短增厚之后发生的。例如，在冈底斯GT和RZ1，的活动时期是渐新世末期到中中新世，

甚至中晚中新世;南北向正断层所代表的东西向伸展，即使念青唐古拉正剪切活动的起

始时间可能和RZ7一终止活动时间前后衔接，但地堑系强烈活动又要推迟好几百万年。

二、青藏周边地区的构造形变

(一)喜马拉雅地区

    新近纪时期，喜马拉雅地区最重要的构造活动是主中央逆冲断层 (MCT)的向南运

动。MCT分隔大喜马拉雅和小喜马拉雅，为厚度可达 10km的复杂构造带。在某些地

段，MCT表现为重要的变质突变带，上盘岩石的矽线石带叠置在下盘岩石的绿泥石带

之上。在某些地段，下盘小喜马拉雅岩石的变质程度，由下部的绿泥石带向上系统地增

高到达MCT附近为蓝晶石十字石带，即所谓的 “倒转变质”现象。

    多数研究者把大喜马拉雅淡色花岗岩的形成和MCT联系起来，并以此为前提用淡

色花岗岩的深部熔融的时间来约束MCT的活动年代。这样，MCT的活动时间限定在中

新世的早中期，即约24Ma一11 Ma。这和从MCT卷人的小喜马拉雅地层判断，MCT的活

动年代下限为早始新世以后是相符的。但是，如果仅把西瓦里克群作为喜马拉雅山的前

陆盆地沉积的话，那么其时代应约束在18Ma以后，显然差值比较大。所以，我们赞同

把西喜马拉雅的穆里群作为前陆盆地沉积最老层位 (Coward et al. , 1988)。它的时代是

晚始新世到中新世，这个年代可以作为MCT开始活动的下限。这样，MCT的活动时期

比较长，但强烈活动时间在中新世的早中期。

    主边界逆断层 (MBT)是分隔前陆盆地和小喜马拉雅的断裂带，由一系列北倾的逆
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断层组成。断层错位量达几十千米，甚至可能几百千米或更大。我们把上西瓦里克群和

中西瓦里克群、下西瓦里克群之间的不整合和碎屑物之间差别，看作是 MBT开始活动

并代替MCT成为主要的陆内构造带的标志。这样，11 Ma是MBT明显的启动时间。但

是，MBT的活动也是长期的，可能持续到现代。因此，MBT的向南逆冲运动是喜马拉

雅地区新近纪时期的第二个构造事件。

    第三个重要的构造事件，是藏南析离系 (STDS)的活动。STDS的主析离面在高喜

马拉雅结晶岩系和特提斯喜马拉雅沉积岩系之间;STDS还包括拉轨岗日带的一系列变

质核杂岩以及它们到主析离面之间至少约 100km宽的正断层带 (Chen et al . , 1990;

Burchfiel et al. , 1992)。再向北，它和雅鲁藏布江缝合带的RZI，反向逆断层带连接起来，

形成自喜马拉雅北坡直到缝合带的向北运动的新近纪构造带。

    STDS的活动大致和MCT同时并且走向相互平行 (Chen et al. , 1992)。由MCT作为

底面和以STDS为顶面的地壳块体向南向上挤出，以及特提斯喜马拉雅带沿着STDS向

北向下的滑落，成为STDS的两种重要作用。这两种作用的相互制约和调节是喜马拉雅

新近纪造山过程中的自组织现象。即在山体建造未超过由于它上升所引起的势能增长的

临界值时，在挤压状态下，地壳缩短和山体的上升势头得以保持;当山体建造引起的重

力势能达到临界值时，进一步的挤压会使过程向相反的方向发展，山体再上升就会破坏

它本身的稳定性，而是表现为向外扩展，总体的挤压状态反而触发上部构造层的伸展滑

落。另外，地壳增厚所引起的部分熔融热事件，也是伸展滑落的一个诱发因素。在高喜

马拉雅至少可发现三次正断层作用，自南而北有变新扩展的趋势，它们的时限约为

2OMa一19.5Ma到 11. 4Ma一10.7Mao

    最后，上文已提到，Thakkhola地堑的早期正断层的活动时间是中中新世 (14Ma) o

以后进一步的发展，使地堑内堆积了上新世、更新世和全新世的沉积物，明白无误地指

示地堑断裂系一直延续了很长时间。

    喜马拉雅的第四纪形变集中在低喜马拉雅带，可以划分为两个时期。

    (1)早更新世到中更新世中期，喜马拉雅主边界逆冲断层 (MBT)持续向南逆冲，

西瓦里克山前磨拉石盆地也同时向南推进。上新世晚期以来的上西瓦里克群，厚度大，

颗粒粗，揭示了主边界逆冲断层 (MBT)的活动对西瓦里克前陆盆地的演化有强烈的影

响，可能产生可观的地壳缩短。在西喜马拉雅，Ni et al. (1984)根据观测到的地震构

造，认为印度地壳就是通过向下变缓的MBT俯冲到西藏之下的。中美合作地震深反射

研究初步成果表明，在我国藏南也发现类似的俯冲构造，使得莫霍界面在喜马拉雅北坡

的深度下降到80多千米之下。这样，该俯冲构造现已追踪到喜马拉雅北坡，规模非常

巨大①。但是，上地壳的构造还不很清楚，不知道地表出现的一系列逆冲构造和大的俯

冲构造的关系。在巴基斯坦，一般认为地表重要的逆冲断裂都是俯冲构造的分枝断裂，

以背驮式向南推进。

    虽然上述地震观测看起来有利于阿尔冈模式，即双层地壳模式，但是问题远没有解

决，因为印度地壳俯冲到西藏之下尚未取得直接资料，也许这种俯冲作用不能达到雅鲁

  ① 北京INDEPTH学术讨论会文件.1994
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藏布江以北，仅在印度地壳内形成地壳的堆垛，西藏地壳的增厚还有另外的机制。

    (2)中更新世晚期以来，低喜马拉雅磨拉石褶皱成山，在其南缘发育了断续延伸的

前缘逆冲断层 (HFT)，使变形的西瓦里克群逆冲到现代前陆之上。在MBT和HFT之间

的西瓦里克带也以0.8mm/a的速率抬升，例如Dehradan谷地 (Valdiya, 1988)。另外，
有强度不大的右行走滑断层发生在一些活断层上。

                      (二)阿尔金和西昆仑地区

    阿尔金和西昆仑构成了青藏高原的西北边界，成为塔里木地块和高原的分界。

    阿尔金断裂带的现代面貌形成较晚。历史上，阿尔金可能是塔里木、阿拉善和柴达

木之间互相会聚和碰撞的结果。阿尔金断裂带斜向插入，使昆仑山分为西昆仑和中、东

昆仑两段。塔里木南缘的且末河隐伏断裂带是向南陡倾的新生代断裂，南盘的前寒武系

直接逆冲在古生代和新生代岩石之上。现有资料表明，阿尔金断裂带左移走滑运动主要

是上新世到晚更新世的事件，活动强度以早更新世最大 (国家地震局地质研究所，

1992). Dewey et al. (1989)和Molnar et al.  (1987b)估计阿尔金断裂带的左移速率为
(30士20) mm/a。国家地震局 (1992)估算自上新世以来阿尔金水平左移速率为

10. 16mm/a，早更新世以来的水平左移速率为12.8mm/a。根据中新统至第四系中断层擦

痕求得的应力场:第一期以近南北挤压为主，最大主应力与水平面夹角约为300，最小

主应力轴近直立。第二期以北东一南西挤压为主，最大主应力近水平，最小主应力近直

立。由于第一期应力场的推算大都是根据早更新统及其以前的岩石中的擦痕求得的。对

照野外露头的岩石变形 (如前述木孜塔格地区的东西向褶皱，以及柴达木盆地内近东西

向褶皱)，推测早更新世及其以前时代的主压应力以南北为主，以后由于断裂的左移运

动而发生的递进形变，应力场表现为以北东为主压应力。这与沉积记录反映柴达木盆地

在新近纪时，受到过来自阿尔金断裂带的挤压和影响，至少其西部显示出前陆盆地的性

质是相符合的。同时，最小主应力轴的直立程度，也从第一期到第二期变陡。显然，这

种应力场反映了挤压缩短的地质背景。

    构成高原西北边缘山系的西昆仑带，是帕米尔构造结的东翼，也是地壳活动剧烈的

地段。莎车盆地的发育历史表明塔里木地块在中新世一早更新世时向西藏强烈的俯冲;

西昆仑主脊附近的康西瓦断裂将属于塔里木地块的元古代基底逆冲到西藏北部古生代和

中生代褶皱岩系之上，表明这种陆内俯冲呈 “鳄鱼式”套叠形式。第四纪时，塔里木地

块的俯冲角度可能变大，进一步扰动了地慢的深部过程，引起了岩浆活动。在阿什库勒

湖和乌鲁克库勒湖地区的第四纪卡尔达西火山群及熔岩流表明中更新世以来的深部构造

活动。同时，由于阿尔金断裂的平移运动。在西昆仑的东端出现伸展运动，在西昆仑带

的前缘出现了充填晚更新世到全新世堆积的穿珠状断陷小盆地。据报导，沿断裂带曾多

次发生6级以上的地震，地震机制亦具有左行走滑的特征 (丁国瑜，1991)0

    西昆仑山前的堆积物不但厚度大，同时又挤压褶皱成不对称褶曲 (吴锡浩，1992) 0

形变的不对称性也表明塔里木地壳向下挠曲和向山区俯冲.西昆仑的西南翼是一组北西

向的断裂，其中包括阿格勒达坂断层、喀喇昆仑断层、森格藏布一噶尔藏布断层等，把

西昆仑、喀喇昆仑和青藏高原分开。它们组成右行走滑断裂带，和阿尔金断裂带配套，



调节塔里地块向南的相对运动。

三、青藏东部及其边缘地区

    青藏高原东部及其边缘的晚新生代构造形变可能是最复杂的。所以，将其单独剖

析。高原东部在南北方向上可以分为三个带，带与带之间界线为昆仑断裂带和鲜水河断

裂带。这三个带的构造形变是有很大差异的。

    前已叙述，在当雄一羊八井一多庆错地堑带的东侧，“世界屋脊”的高原地貌逐渐

变化，由大面积5km高程的高原向东逐渐降低，进人破碎高原和平行岭谷山地区域。

特别地，高原内部的东西向主构造线渐渐转为北西方向。其北带最终消失在龙门山逆冲

推覆带以西，南带则继续转向成近南北方向，成为三江构造带，延伸到高原以外遥远的

地区。

    因此，高原的东部及其边界，无论地形或地质构造都具有渐变的特征，不像高原北

部和南部边缘那样具有明确的分划。

    作为地质构造单元来说，龙门山一锦屏山一小金河一玉龙雪山一哀牢山巨型断裂

带，是扬子地块的西缘和西南缘。但是，对高原东部的地貌区划和现代地球物理场来

说，并不总是以此为分界的。甚至彼此的延伸方向都不平行或穿插切割。这种复杂性的

历史根源，首先在于扬子地块和青藏高原一些组成部分有共同的 “亲缘”关系，即扬子

地块与柴达木地块、羌塘地块及昌都地块、中咱地块等都可能是华夏陆块群的组成部分

(陈智梁等，1987)，由于特提斯的发展演化，除扬子地块以外其他各地块都分别卷人了

青藏高原的历史进程 (陈智梁，1994)。这种复杂性还在于，东部的形变条件与南部和

北部有很大的差别，前者在青藏高原的形成过程中处于顺时针的剪切转换状态，后两者

分别处于挤压俯冲状态。

    青藏东部及其边缘地区的晚新生代地质构造的复杂性还表现在新近纪时隆升和剥蚀

占主导地位，地质构造形迹很难保存，很难辨认。特别缺乏可靠的中新世纪录。所以，

只能先从第四纪着手。

    1.高原东部地区的第四纪构造

    高原东部地区最显著的第四纪构造是一套北西西至北西向的剪切断裂，其中包括昆

仑南缘断裂 (东段)、鲜水河断裂、义敦一理塘断裂和德软一中甸断裂。

    昆仑南缘断裂是重要的左移断层，它可东延到玛曲以西。很有意义的是，在布尔汗

布达山的东麓走向逐渐偏向南转，至积石山一带显著地折转成北西，形成向南突出的弧

形，弧凹恰好位于北北西向鄂拉山断裂南端所指的地方。昆仑南缘断裂在走向上的折转

可以解释为受鄂拉山断裂右行走滑的干扰。鄂拉山断裂两侧地质体的对比表明它的走滑

量大约30km一50km，昆仑南缘断裂向南偏移的距离和这个估算值相一致。另外，当昆

仑南缘断裂在玛曲附近终止时，在它的北侧出现西倾山断裂，组成左阶斜列。在这两个

左行平移断层阶步之间为拉分引张区，形成窄长状的玛曲第四纪盆地，正是黄河第一个

大拐弯的通道所处位置。

    广义的鲜水河断裂包括西段邓柯一甘孜断裂和东段甘孜一康定断裂 (狭义的鲜水河

    216



断裂)。两段之间也是左阶斜列关系，阶步之间为甘孜拉分盆地。在玉树以西，断裂带

似可与西北方向上的可可西里断裂相连，但后者在第四纪期间主要表现为强度不大的逆

冲作用，走滑运动并不明显。所以，值得注意的是它们之间的北北西向的北澜沧江断

裂，正是它限定了鲜水河断裂的西延。北澜沧江断裂由一系列右阶斜列的右行走滑断层

组成，从囊谦以北经过昌都附近延伸到芒康、左贡之间。在大区域上，北澜沧江断裂和

怒江断裂以及缅甸的实皆 (Sagaing)断裂相呼应，组成规模巨大的近南北向的右行走滑
断裂带。

    鲜水河断裂向东南，可与安宁河一则木河一小江断裂带相连，是少有的插人到扬子

地块的青藏断裂系。

    甘孜一康定断裂是重要的地震断层，第四纪活动遗迹十分明显。估算晚更新世以

来，其左移走滑速率为5mm/a一15mm/a，但有分段性。北段炉霍一道孚段运动速率最

大，为 (1515) mm/a;中段乾宁段居中，为 (9 1 1) mm/a;南段色拉一康定段较小，

为4mm/a一6mm/a。邓柯一甘孜断裂活动性相对稍弱，左移走滑速率约 (5土0.5) mm/a

(唐荣昌等，1993)。从明显受左旋平移运动控制的盆地中的沉积纪录来看，断裂带至少

中更新世已有明显活动。古近系红层已被断层抬升破坏，但没有新近系的记录，所以断

裂活动的起始时间还不明确。如果竹庆雀儿山花岗岩和邓柯的高贡花岗岩可以对比的

话，那么邓柯一甘孜断裂左移运动量达76km。如果断裂活动速率恒定为5mm/a，那么

断裂活动的时间延续了约15Ma，即推测中新世中期已有明显的左移活动。

    义敦一理塘断裂也是大的地震断裂。它具有复杂的分枝复合和斜列结构。沿断裂带

有一系列的小型第四纪盆地发育。理塘盆地的甲洼组前已述及，其下有一套砂泥岩夹砾

岩和褐煤层，产新近纪植物化石，称 “木拉组”，对比为上新统。在甲洼一藏坝盆地，

甲洼组和 “木拉组”以下为红色碎屑岩系夹石膏，还有泥灰岩和泥质白云岩等，产古近

纪按属为主的植物群和轮藻化石，被认为属始新统一渐新统。但是，这些盆地与断裂带

活动的关系还不能很好确立。推测断层构成了古近纪山间湖盆的边界，在其西侧义敦地

区出现较为开阔的湖泊。尔后湖盆退缩消亡，在发育中新世夷平面的同时，在断陷盆地

内保存了古近系。然后在夷平面的基础上沿断裂带再次形成上新世以来的小盆地，其中

堆积了河湖相的新近系。毛娅坝盆地、德巫盆地等都是第四纪断裂左移运动形成的拉分

盆地，甲洼组沉积纪录了中更新世的断裂活动。理塘一德巫段的明显第四纪活动按错断

地貌估计左移速率为5mm/a(唐荣昌等，1993)0

    沿断裂带分布的窄长状第四纪断陷盆地和地震表明，德钦一中甸断裂带也是第四纪

活动构造。但是，断裂的运动量和速率不能很好确定，因为它所切割的中新生代褶皱冲

断带构造非常复杂，自身就有很大的右旋走滑运动，两者之间的几何关系和运动学关系

未研究清楚。按断裂两侧相应的地质体来判断，德钦一中甸的运动量为20km一70km0

因为奔子栏一带断裂两侧的上二叠统玄武岩左移错开了约20多千米;断裂两侧的古近

系一新近系红层则左移错开了约30km。云南区测队近年在德钦几家顶发现了海相侏罗

系，它们相距断裂另一侧最近的海相侏罗系远达70km。现代地震资料表明，德钦一中

甸断裂为右移断层。沿断裂带分布的中甸、小中甸第四纪盆地及其组合特征 (右阶斜

列)推侧为第四纪拉分盆地。
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    2.高原北部地区的构造

    如前所述，青藏高原的北缘山系是西昆仑和阿尔金。向东，北东向的阿尔金断裂带

的东端折转向北东东向直至近东西向，然后过渡到北西向的祁连山构造带，并进一步向

东，先转为东西走向后又转为南东走向，成为和缓波状起伏的高原东北边缘，最终插向

六盘山构造带，与之会合。

    在构造上，阿尔金断裂自上新世以来明显的左移运动，使祁连山再次复活发育成扇

状山链向河西走廊和柴达木逆冲推覆，也使这两个盆地分别成为前陆盆地和山间盆地，

形成了高原东北边缘两盆夹一山的特殊的构造格局。

    阿尔金断裂在东端转向的同时，其走滑运动越来越不明显，挤压性质随之越来越突

出，转化为祁连山的逆冲断层系。据报导，嘉峪关断层南西盘在第四纪期间向北逆冲了

400m一500m垂直断距，同时在前陆盆地内形成了平缓的第四纪褶皱 (图6-8)。在酒泉

附近奥陶系向北逆冲于渐新统之上，后者与中新统、上新统一起组成南陡北缓的向斜。

走廊南山山前断裂，表现出强烈的向北逆冲，石炭系砂页岩强烈逆掩推覆到上新世含盐

砂泥岩之上 (1:20万玉门幅区域地质调查报告)。在张掖西武当断裂，把奥陶系复理石

及中基性火山熔岩逆冲到中新统砂泥岩夹砾岩之上，近断层的中新统表现出明显的褶曲

构造。问题是，其中有多少位移是第四纪活动所造成的，还没有估计出来。另外，逆冲

和走滑运动量的分配也不清楚，因为祁连山和河西走廊的运动很可能是斜向挤压的，即

逆冲兼左移。
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    图6-8 祁连山前酒泉西部盆地现今构造横剖面

          (引自玉门石油局资料，1979)

1:冲断层;2:地层界线;3:假整合线;4:不整合线

    但是，从祁连山向东，情况就有了变化。已有的工作表明，东西向的海原断裂在最

近2Ma内大约以 (8土2) mm/a速率左旋走滑运动。其中，主断层大约产生14km一16km

的左移错断，北侧的天井山断层产生3km的左移错断。这些断层进人宁夏地区，又转

向南东和南南东，同时又表现为向东逆冲，伴随了一系列同走向的褶皱。情况很清楚地

表明在高原东北边缘有复杂的调节机制，和阿尔金和祁连山的情况相类似，一个方向上

的左移走滑运动由另一方向上的挤压收缩所吸收。这种形变方式的改变，是和高原东北

边缘形成向北突出的弧形构造分不开的。



    需要提一下青海湖东侧的北北西向日月山断裂。它是右移的第四纪断层，沿断层还

有地震发生 (国家地震局 “阿尔金活动断裂带”课题组，1992)。日月山断裂的右移活

动也是上述走廊南山构造线向南弯曲相协调一致的。日月山断裂和鄂拉山断裂平行，彼

此在空间上组成一对宽阔的右阶斜列的走滑断层，其间正好是共和一青海湖上新世至第

四纪盆地，其内在的成因联系值得进一步研究。这样，日月山断裂、鄂拉山断裂、北澜

沧江断裂，还有雅鲁藏布江大转弯地区的北西向帕隆断裂，这些右旋断裂组成了一个北

北东方向的大型地壳错移剪切带。这个剪切带的南端起始于印度和欧亚板块的东衔接

点— 东喜马拉雅构造结阿萨姆 “特角”以北，剪带的方向大致同于印度和欧亚之间相

对运动的矢量方向，仅稍向东偏离。青藏高原本部的近东西主要断裂自西而东通过这个

剪切带时都向南偏移，同时在它的东侧都表现为北西西方向的左旋走滑断裂。这个大型

剪切带的出现，表明高原本部和高原东部之间发生了相对的右旋剪切运动。剪切带南端

起始于印度板块和欧亚板块的东衔接点是非常值得注意的，表明剪切带的存在和右旋剪

切运动的发生都是和印度向欧亚板块的嵌人会聚有因果关系。剪切带方向也证明剪切带

是这种嵌人会聚作用的产物。最近，余钦范等在总结青藏地区重磁资料时，也在这条剪

切带位置上发现了一条北北东向的低磁异常带，在长波异常图上表现为梯度带，他们认

为这可能对地壳物质东移的途径与规模有控制作用。

    3.高原东部的边界

    青藏高原的东界，在很多地段是很难圈定的。很多研究者把扬子地块西缘的龙门

山一锦屏山一小金河一玉龙雪山一哀牢山巨型断裂带作为高原东界，但是这条界线基本

上是古近纪一新近纪定型的 (陈智梁等，1987)。另外一部分研究者把海拔3 000m等高

线作为圈定青藏高原东界的标志，那么，其东界大致符合这样一条折线，即眠江断裂一

龙门山断裂中南段一锦屏山断裂一小金河断裂一丽江断裂。这条界线与重要的地球物理

场的界线或陡变带是符合的。例如布格重力异常陡变带圈定的高原范围和3 000m高程的

等高线圈定的范围是一致的。顺便说，这样圈定的东界，在南北两端是和地表的地质构

造相切的，形成秦岭和三江两个 “立交桥”构造，因为地球物理场陡变带显然反映了深

部构造，上、下构造不协调和相互析离，形如 “立交桥”一样。秦岭 “立交桥”构造，

地震资料揭示得比较清晰，中国南北地震带潜人秦岭之下穿越通过，和秦岭地表主构造

线近乎直角相交。三江 “立交桥”构造，情况更复杂，资料更少，值得进一步研究。

    因此，青藏高原东缘的第四纪构造形变是复杂多变的，学者们对此也有很不相同的

意见 (Tapponnier et al.，1986; England et al.，1990; Burchfiel et al.，1991)0
    崛江断裂及其东侧虎牙断裂是南北走向的地震断裂带，表现为陡倾角的逆冲作用。

在这两断裂之间，形成窄长的近代强烈隆升区。据报导，这个地区最近20年的隆升速

率竟高达20mm/a(王士天等，1985)。错断地貌指示断裂的逆冲作用兼有平移的特点，
虎牙断裂中段的左行平移尤为明显。龙门山断裂中南段的第四纪活动以右行走滑为特

征。这种走滑运动，在鲜水河断裂以北，通过近南北向冷债一二郎山断裂带的平移逆冲

运动，逐渐转为北西向的逆冲断层和同方向的褶皱，即平移运动为挤压缩短所吸收，形

成大相岭地区的北西向逆冲断层和褶皱。

    鲜水河断裂自康定以南插人扬子地块，和安宁河断裂一则木河断裂一小江断裂等连



接，组成扬子地块西缘南段的近南北向左移断裂系。该断裂系直达红河断裂北侧，使红

河断裂及其以北的峨山一通海、石屏一建水断裂都呈向南突出的弧形。第四纪以来鲜水

河一小江断裂系的错断总量和这些弧形构造的突出距离大致协调，为60km左右①。峨

山一通海一建水断裂地震的频繁发生也是这种作用的反映。

    锦屏山断裂是北北东向的逆冲断层，略兼有左行平移运动特征。地形变测量的资料

表明断裂带两侧有差异性升降活动，西侧的抬升速率约为2.5mm/a左右②。但是断裂活
动的速率还没有这样大。锦屏山断裂的南端又折转为向南突出的小金河断裂，断裂活动

以逆冲为主要特征。然后是左移运动为特色的北东向丽江断裂。

    毋庸讳言，除了眠江断裂、鲜水河断裂有强烈的第四纪活动，以及一些断裂的某些

段有较明显的第四纪活动外，青藏高原东缘的断裂活动强度并不很大。例如，汉川断裂

(龙门山后山断裂)，草坡一带水系和小山脊的右行错移还是比较明显，最大错移量为

500m一700m，估计错断的水系和小山脊都在第四纪初期低准平面化时期以后发育起来，

时代约为50Ma，则滑移速率为1.1mm/a - 1.4mm/a。龙门山断裂带的其他活动地段的第

四纪活动速率不会超过这个值。

    有的研究者把 “大邑砾岩”甚至整个成都平原之下的第四系作为前陆盆地的堆积。

但是，前者只是很局部的现象，已掀斜但无褶皱，仅分布在大邑、邓睐等地;后者虽分

布较广，但仍不能与龙门山冲断带相匹配，既无前陆沉积楔的几何形态，亦不能证明盆

地的沉降和冲断带的成因联系。“大邑砾岩”和成都平原的第四系是差异性沉降背景下

断陷盆地的堆积物。在近断层的地段，“大邑砾岩”可以产状陡立，但一般情况下为中

缓角度倾向盆地中心;而且，第四系层位越高地层倾角越缓，反映了盆地沉陷的过程。

    高原东缘的第四纪构造形变，除了逆冲挤压外，主要是复杂的水平错移。这种错移

显示了扬子地块相对向南运动，其主要是龙门山断裂带的右行平移运动和红河断裂的右

行平移运动。鲜水河一小江左移运动导致了红河断裂等向南弧形突出，既强化了扬子地

块西缘向南运动，又调节了扬子地块向南运动和鲜水河断裂左行平移之间的关系。有趣

的是夹持在秦岭南缘断裂带 (玛沁一略阳断裂)和青川断裂之间的摩天岭地块，它的两

条边界断裂左移和右移运动，表明三角形的摩天岭地块是向东运动的，协调和补偿了扬

子地块的向南运动，犹如 “平衡器”。此外，高原东缘许多断块的向南运动也是这种应

变场的表现，例如夹持在右移的陈支断裂 (包括合合海子、八窝龙、三岩龙等断层)

和左移的锦屏山断裂 (包括马头山断层)和安宁河断裂之间的小断块相对向南运动，和

木里弧、小金河弧形断裂向南突出和向南的逆冲作用相协调。

    4.高原原东部的第四纪构造形变

    青藏高原东部的第四纪构造形变，可以概括为由扬子地块和高原之间右行剪切运动

引起宽阔的地壳剪切带。它和由日月山、鄂拉山、北澜沧江、帕隆等北西断裂组成的北

北东向地壳错移剪切带相呼应，组成青藏高原东部东西两翼的地壳剪切带，反映了高原

本部和扬子地块之间大区域的右行剪切运动。不过，高原东缘的地壳剪切带的结构更为

王二七.MIT博士论文

地质力学研究所，内部报告

①

②

20 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

，
乙



复杂。在这两条巨型右移剪切带之间，则由一系列近东西到北西西向大的左移走滑断

裂，例如鲜水河断裂等，把高原东部分割成一系列北西西向的地壳条块，相互错移 (图

6-9)。显然，这种构造形变模式，既不同于逃逸模式，也有别于剪切旋转模式。粗略地

看，摩天岭地块的向东楔入和红河断裂右行走滑的向东分量，似乎是符合逃逸模式的。

同样的，鲜水河断裂插入扬子地块西缘后转向南北，仍保持左移特征，似乎又符合剪切

旋转模式。但是，龙门山断裂的右移运动，这两种模式都很难解释，而这种右移运动是

地质、地震和地形变测量所反复证实的。另外，红河断裂也有向南运动的分量;尤其是

峨山一通海和石屏一建水弧及其地震活动，说明向南运动是强烈的，尽管它的北侧的鲜

水河一小江断裂系主要表现为左移运动。显然，把青藏高原东部的地壳剪切带看作由一

系列断片和断块组成的开放性自组织系统，而不拘泥于一种简单的力学模式，更能符合

地质客观实际。这样，也避免了上述两种模式之间的不相容性所反映的彼此的片面性。

    显而易见，高原东部地壳运动的自组织调节系统的几何结构主要受控于地质历史中

发展起来的线性要素，尤其是规模较大的断裂。它们在新的条件下复活再生，相互调节

平衡形成了第四纪活动构造系统。

    最近，研究者不但注意到印度一欧亚碰撞后的会聚作用以及北方塔里木一阿拉善地

块的陆内俯冲会聚作用对高原形变的动力学关系，而且也把注意力也投向了东方，不但

注意到与扬子地块的关系，还更远地注意到太平洋板块运动对青藏高原东部形变的影响

(Burchfiel et al.，1991)。

    许多事实表明，在上述第四纪构造中，有一些重要的构造形迹在新近纪时已经开始

活动。

    (1)从共和盆地和西宁盆地来看，它们的主要沉降期分别为上新世和中新世一上新

世。它们是受青藏东部地区的北北东向地壳错移带的构造成分控制的。因此，后者最迟

在上世已经有明显的活动。

    (2)贡嘎山花岗岩的同位素年代学的研究，指示鲜水河断裂带在中中新世已有明显

的左移活动。这一点在云南滇池的研究中也得到反响，滇池的形成是受鲜水河断裂南段

的分枝断裂所控制的，钻探揭示在滇池湖底有河流相上新世沉积物 (刘宝裙等，1990)0

另外，与小江断裂活动有关的沉积盆地中，也不乏有中中新世晚期的沉积 (小龙潭组)，

例如云南宜良马街盆地。因此，可以认为成盆的构造过程始于中中新世。值得进一步研

究。

    (3)前已述及，在义敦一理塘断裂带中，出现保存有古近系一新近系的断陷小盆

地，由此推测断裂带在古近纪一新近纪时已有活动。

    (4)哀牢山糜棱岩的同位素年代学资料表明，在21 Ma一19Ma时红河断裂带具有左

移活动特征。而且，在点苍山也发现古近纪一新近纪韧性走滑剪切带。虽然红河断裂带

以后的运动方式以右移为特征，表明在青藏高原东缘块体走滑运动的主次有变化 (Tap-

ponnier et al. , 1986)，但整个调节系统的架构没有变。
    综上所述，可以推测最迟自上新世以来，青藏高原东部及其边缘地区，受控于印度

和华南两大块体之间的右移剪切而产生了现今复杂的构造形变系统。



98叭        1600    11020       1040       1060       1080

0银川

36’一13 熬霎鑫
)A

7.2

甲34

N0  1ati1ti
成都睿

了y IN

cy
L
.田
|
门

权
\
\

\刁

 
 
 
 

佘
狡

誉
61

30

、
、

加

0  70 140 210(如)

IC。   ?̀slo00 102̂‘”‘’尹

98o

图6-9 青藏东部地区构造纲要图

数字表示地壳运动速率 (mm/a)

第四节  青藏高原隆升

    青藏高原本部的平均海拔约5km，与周围地区相比，它高出印度地形基准面约

4.5km，高出塔里木盆地约4km，高出河西走廊4km一3.5km。青藏高原东部过渡为稍低

的川西高原和横断山脉，川西高原和四川盆地之间大约有3km的高差。青藏高原地形

的另一个重要特点是高原内部的平坦性。在高原上，地形起伏很小，高原内陆水系和湖

泊群广泛发育。高原的平坦，与高原边缘山系的陡峻挺拔和穿越其间奔腾直泻的河流形



成了强烈的对比。青藏高原不但规模大，其他高原只能望其项背;而且它的高而平的景

观称雄全球，无可比拟。这些地形地貌正反映挽近构造运动的特征。

    资料表明，青藏高原发育和保存了很好的面状地貌，正是夷平面或准平原面构成了

高原本身的原始地面。在高原内部发育最好的夷平面高程约5 000m，在冈底斯上升到

6 000m。在喜马拉雅夷平面仍保存完好，高程达到6 000m以上。在整个青藏地区，夷平

面的高差大约不超过1.5km，这包括了夷平面的原始倾斜和夷平面形成以后改造。这和

青藏高原的高程以及它和邻近地区的高差相比，是不大的。由不同地质经历的地壳块体

拼合而成的青藏地区，其不均一性是明显的，要发育成为统一的具 “高、大、平”特征

的高原，肯定要经历一个复杂的调整、平衡的过程。夷平面就是达到这种临界状态的标
任:
j匕A o

    青藏高原最显著的内在特征，是具有巨厚的地壳，这在全球也是独一无二的。高原

本部地壳平均厚度约65km一70km，最厚的可能会到80km左右，一般不小于60km。因

为地壳的增厚，会直接引起均衡抬升，所以常常把地壳的增厚看作高原形成的过程。当

地壳增厚和因增厚引起的重力扩展、垮塌达到动态平衡时，就形成了高原。对于青藏高

原来说，还有一种情况。在羌塘中部，地壳明显的减薄，大约只有50km一60km (Bran-

don et al. , 1986)。而且，在IL乎相同的地区存在Sn的衰减 (Lyon-Caen, 1986)，表明
存在另一种深部壳剥蚀的作用，这种热过程会引起地壳的快速抬升或支撑高地形。我们

相信，地壳无论增厚或减薄都会表现出某种相应的地质过程，可以在地质演化的各种作

用中发现和研究青藏高原的形成、隆升过程和机制。

一、地壳增厚和减薄

                        (一)喜马拉雅地区

    碰撞后的地壳缩短主要出现在高喜马拉雅地区，逆冲堆垛作用发生在中新世。然

后，向南迁移，一直到现代仍有活动。

    根据西部巴基斯坦穆里群前陆盆地的出现来推测，地壳增厚过程首先发生在喜马拉

雅地区西部，最迟自渐新世已开始。因此，早期的山脉抬升发生在渐新世。STDS的发

育，表明在中新世早中期就发生了析离和变质体的快速冷却。然后作为造山带，喜马拉

雅开始地壳上部的伸展和减薄，这种过程开始时间也可以用RZT的活动时间来限定

(约18Ma)。但是，随着山体的冷却，地壳的强度也会变大，支撑山脉的能力也会增强，
所以可以推测喜马拉雅仍然缓慢地、可能是间歇性地抬升。大约到中新世的中期，高喜

马拉雅的地壳增厚达到了临界状态，Thakkhola地堑盆地开始发育是一个标志。但是，

MBT和HFT的逆冲活动仍然在向前推进，喜马拉雅南坡成为地壳增厚和抬升的主要场

所。

    看来，中新世是高喜马拉雅地壳变化的主要时期，抬升也到了相当高度。因此，在

随后发育的后陆盆地三趾马动物群化石中已找不到象类化石，而在印度和我国华北，象

类化石是三趾马动物群的重要组分。



                          (二)冈底斯带

    冈底斯带的地壳增厚历史较久。作为陆缘火山弧，它接受了大量白Y纪到渐新世的

岩浆岩贯入，贯人年龄为94Ma一92Ma (Copeland et al . , 1995)。同时，在这个期间也有
岩片的逆冲堆垛。岩浆贯人和挤压缩短导致地壳的很快增厚，也引起高速的抬升。徐仁

(1981)早就指出，冈底斯在早始新世已升出海面，对以后的岩相古地理有控制作用。

冈底斯山的出现比喜马拉雅山要早。

    Copeland et al. (1987; 1995)估算出曲水岩体在2OMa - 18Ma期间，抬升剥蚀速率
最高 (大于2mm/a);有的岩体快速冷却过程持续时间为15Ma一13Ma。沉积纪录指示在

中新世时冈底斯地区已有高大山体，导致南北沉积物的环境有很大的差异。徐仁

(1981)甚至估算出当时的念青唐古拉已高达4 000m以上。推测冈底斯的地壳物质调整

因受岩浆的贯入及其随后的冷却有关，调整系统复杂，尺度相对不大。因而，这个阶段

的盆地发育也具有规模不大，各不相连和各具特色的形式。其后岩浆活动基本停熄下

来，至中新世中晚期 (约lOMa)，达到了地壳物质的平衡临界状态，发育了很好的古夷

平面 (崔之久等，1996)0

    很有意思的是，不像高喜马拉雅地区那样，在高原原始面形成的同时就开始了地壳

的东西方向伸展，而推迟到9Ma一8Ma才开始。可能有两个原因，其一是因为冈底斯的

岩浆活动一直持续到大约lOMa，高地热增温率持续时间很长，不利于新的断裂系统的

形成;其二正如潘桂棠等 (1990)推测的那样，冈底斯在中新世时正是上构造层轴向地

堑一地垒发育时期，限制了其他伸展构造的发育。

    最近INDEPTH第n期工作披露，在雅鲁藏布江以北深反射追踪不到莫霍界面，在

地下深达90km处还发现断续的强反射层，似乎暗示地壳物质和结构尚未最终调整好。

                          (三)藏北地 区

    由于地壳结构在藏北最复杂，所以地壳的增厚和减薄的关系也最复杂。

    班公错一怒江断裂带在新近纪发育了明显的挤压逆冲断裂系，风火山地区强烈的晚

新生代褶皱和冲断，以及木孜塔格、阿牙克库木等地新近纪褶皱，还有木孜塔格地区的

淡色花岗岩和流纹岩等，表明这个地区在晚新生代时期地壳是在缩短增厚。

    另一方面，藏北地区一系列晚新生代含膏盐红色盆地的发育，特别是 “石平顶组”

和 “鱼鳞山组”火山岩的出现，推测它们是与地壳伸展有关。因此，很有可能这个地区

在晚新生代发生了地壳增厚一减薄的多旋回活动。

    更重要的是，这些火山岩是地下深部活动的产物。从地质背景分析，火山活动与柴

达木盆地和库木库里盆地的渐新世一中新世强烈沉陷有关。柴达木盆地在渐新世一中新

世时沉降中心位于盆地西南边缘，库木库里盆地新近纪时急骤沉降，并且直到上新世早

期，沉降速度有加快的趋势，分别都堆积了几千米的碎屑物。在上新统内部有明显的角
度不整合，其下伏地层强烈挤压成东西向线性紧闭倒转褶皱，指示运动方向为向北。因

此，可以推断柴达木盆地和库木库里盆地的基底在新近纪时是向西藏之下俯冲的。木孜

塔格陆壳重熔的花岗岩启示，这种的俯冲有相当的规模和深度。再向南就是藏北主要的

    224



钙碱性一碱性火山岩带，后者就是这种陆内俯冲扰动了地慢产生部分熔融的岩浆且受到

陆壳的强烈混染后的产物。

    不仅如此，应该把藏北的火山活动和地震波Sn的衰减延迟联系起来。Beghoul et
al. (1993)用印度俯冲前缘的岩石圈部分拆沉来解释藏北的地壳减薄和Sn的衰减以及

青藏高原相对平坦的地形。但是，印度能否在西藏之下俯冲运动得那么远是个疑向;它
得不到地质、地球物理方面的支持。用来自北方的陆内俯冲 (邓万明，1992)来代替印

度的长距离俯冲运动，可以克服这方面的困难。然而，仍然要作一个修正，因为塔里木

的俯冲达不到新近纪火山岩带的下方，除非俯冲方向大幅度地向东偏斜。这样的偏斜现

在不能证明。所以，应该是柴达木和库木库里的基底向南俯冲来解释藏北新近纪出现的

许多地质问题。

    藏北地区的古老夷平面在地质上有较多的证据。在昆仑山娅口，夷平面位于 “惊仙

谷组”和 “羌塘组”之下，时代为中新世中期、晚期。木孜塔格的淡色花岗岩，在
12Ma一IOMa期间侵位到12km一10km深度结晶，然后在4Ma以前就已暴露地表遭受剥

蚀，说明结晶后的抬升剥蚀速率是超乎寻常的高，可能会大于5mm/ao

                        (四)青藏东部地区

    青藏东部几乎完全缺乏新近纪的岩石纪录，很难追索出地壳增厚的过程，但从这个

事实本身可以认为，新近纪是古老夷平面的发育时期，亦即是当地地壳物质和结构是趋

于平衡临界状态的。

    正如前文所述，由于印度相对欧亚作北北东方向的运动，并以东喜马拉雅构造联结

阿萨姆 “特角”强烈向青藏东部推挤，而扬子地块则相对向南运动。因此，青藏东部不

同于高原本部，并没有新近纪以来的强烈挤压收缩，而是代之以平移走滑为特征的断裂

系。而且，相应地，东缘的前陆盆地在始新世以后就终止了。在这样的 “剪切”式会聚

下，青藏东部的地壳增厚也是以下地壳物质流为主的方式来进行的。因为下地壳的物性

相对强度较弱，在青藏会聚挤压的总背景下，容易发生流动 (Royden et al. 1997).黑
水一台湾GGT资料，显示川西高原地壳增厚的主要方式就是下地壳的增厚，以及在上

地壳中出现软弱的低速层 (张洪荣等，1993)。这种情况也在滇西出现，自东南向西北，

地壳厚度随着下地壳的增厚而增厚，而上地壳的厚度很少增加。

    在高原东缘，存在地壳厚度的陡变带;但整个高原东部地区都是逐渐向西增厚的，

向高原本部的厚地壳过渡。

二、高 原 隆 升

    (1)从20世纪60年代起，人们用古生物作为环境的标志，特别是以古植物和现代

植物对比来判别产出地的高程，来讨论青藏高原的抬升趋势、幅度和过程成为热门的课

题 (徐仁，1981;李廷栋，1995)。还可通过古土壤、古冰川、古雪线及古喀斯特等的

研究，以探讨高原的抬升。但是，这些环境标志本身，都处于变化过程中，作为全球变

化课题的内容，对它们变化过程的研究尚处于积累资料阶段。因此，必须谨慎从事，多



方印证，来讨论高原的隆升问题。

    例如，气候因素。大家熟知上新世以来，尤其是第四纪期间 “冰期”、“间冰期”反

复出现，气候呈现周期性变化。现代海洋钻探表明，从白y纪湿热气候开始，经历了古

新世、渐新世和晚中新世以来三次大的降温和其间两次大的复苏，也呈现了反复多次的

变化。，、所以新生代以来气候的巨大变化，可迫使植物分带性在垂直方向上移动至少

2 000m一3 000m之多。为了更准确地对比，需要搞清楚这种全球变化，而且还需要确定

这些环境标志的年代。目前要做到这些很困难。

    还有一个 “高原增热效应”问题，即高原的地表面加热了大气，使高原附近的气温

显著地高于两侧地区同海拔的气温 (张青松等，1991)，这是很重要的。因此，如果高

原夷平面主要是新近纪末的，强烈隆起也是从新近纪末开始，那么以现代高原为标准，

推算高原形成以前的上新世或者更早年代的气候带分布高度时，似应考虑减去1 000m --

1 400m或更多。但是，如果高原夷平面的形成时代要早得多，高原隆起的历史要长得

多，例如中新世，那么这种校正只能适用于更早的时代，例如始新世和渐新世。而且，

如果用高原产出的植物和其他地区对比，还要加上而不是减去这种校正值了。顺便说，

如果用袍粉组合分析来推论植被的话，必须考虑各种植物不同的抱粉生产率，否则也会

发生不确定性，而难以估计它的可信度。

    (2)郑度 (1992)对喀喇昆仑山一昆仑山的自然环境研究，展现了现代环境垂直自

然带结构。例如，不同类型环境的雪线，高程变化区间约为4 200m一6 000m，变化幅度
约1 800m。高山草原带和高山荒漠草原带的高程变化约为3 500m - 5 000m以上，幅度在

1 500m以上。如果再加上山地草原带和山地荒漠草原带，其高程约1 800m - 4 000m，草

原的高程下限可降到2 000m以下，即草原的高程变化幅度超过3 000m〔图6-10)。因此，

即使环境在时间轴上的变化不计，也很难根据草原的动物化石，如三趾马，来估算出产

地当时的高程，或者估计的高程误差可达3 000m。即使已知草原的类型，也难以达到估

算和对比隆升幅度和速的目的。

    另一方面，还要考虑生物的变异和组合等复杂因素。如藏南三趾马动物群不同于甘

肃、云南的，也不同于印度、巴基斯坦的 (徐钦琦，1992)，其环境的意义尚待进一步

研究，目前要定量估计当时生物群生活的地形高程，至少是没有什么把握的。

    (3)矿物的裂变径迹年龄的测定，由于方法的物理学原理比较确定，用它来推算其

冷却历史作为研究高原抬升的手段似乎是可行的。但是自然条件比较复杂、方法的适用

性比较局限。尤其是目前资料有限，代表性不足，难以排除局部性因素的干扰，得到满

意的结论。尽管如此，我们将在第七章第二节予以综合论述。

    现仅将近年来在高原东部地区开展裂变径迹研究的工作作一小结。样品分别来自中

生代花岗岩、前震旦纪杂岩和古生代变质岩系，可惜大多是单个样品的成果，只能粗略

估计抬升速率。

    (1)松潘甘孜造山带北部渐新世以来，抬升速度约为0.1mm/a。造山带南部中新世

晚期以来抬升速率较高，为1.0mm/a一0. 5mm/a，似乎有从老到新逐渐加速的趋势。

    (2)龙门山中带中新世以来，抬升速率较高，为0.2mm/a - 0.9mm/a，但其北段稍

低。龙门山东带中新世中期以来，其南段的抬升速率亦偏高，约为0.3mm/ao

    226
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        图6-10 喀喇昆仑山、昆仑山区垂直自然带结构类型分布模式图

                            (引自郑度，1992)

结构类型组:工:干旱;II:极干早;m:高寒极干早;W:高寒干早;V:高寒

半干早;VI:半干旱

1:雪线;2:亚冰雪带;3:高山草甸座垫植被带;4:高山草甸带;5:高山灌丛草

甸带;6:高山草原带;7:高山荒漠草原带;8:高山荒漠带;9:山地针叶林带;

10:山地草原带;11:山地荒漠草原带;12:山地荒漠带

    (3)摩天岭地块，至少古近纪一新近纪以来抬升速率偏低，平均为0.06mm/a，似

乎垂直升降很少。对比藏南地区的资料，青藏高原东部的裂变径迹年龄普遍偏小，多数

为中新世中晚期到上新世早期，但摩天岭地块已达到白平纪末，在西秦岭南缘则为古近

纪年龄。而且，也没有藏南地区那种随构造迁移而逐渐变新的趋势，而显示了复杂的不

均衡抬升过程。这与前述高原东部地区的构造特征是一致的。

第五节  青藏高原东部地壳形变和GPS测量

    青藏高原东部是高原不可分割的一部分。但是，无论是它所处的全球构造位置，还

是地质构造特征，或是地形、地貌的特色都有自身的特殊性。因此，几乎对每一种主要

的青藏高原模式的认识都必然会涉及到对高原东部的解释和演绎。有的模式，例如塔布

尼亚等的滑线性理论 (Tapponnier et al. , 1976)和向东逃逸的模式 (Tapponnier et al . ,
1982; 1986)，则更把研究基点放在高原东部的构造形变上。可以说，认识高原东部及
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其邻近地区地质构造的运动学方式和动力学过程，是理解青藏高原形成和演化的关键。

    GPS(全球定位系统)有可能直接测量地壳形变的速度，求得相对应变和旋转变形

的分布，从而为地壳形变的地质模式和物理模式提供好的约束。为此，在地质矿产部和

美国科学基金会的支持下，分别设置了地质矿产部 “八五”科研项目 “应用GPS技术

监测滇中地壳形变”和中美合作项目“龙门山构造带及其前陆盆地”。在1991年一1995

年期间，在青藏高原东部分别建立了 “云南网”和 “龙门山网”，进行了地壳四维时空

动态GPS监测，取得了有关地区现代地壳运动的第一手定量数据①。

一、数据的采集和处理

    龙门山(TPS网的测量始于1991年9月。该网由11个测场组成。云南网测量始于

1993年，由13个测场组成。两网系连续野外作业，且进行了交接联网测量，所以自

1993年实际上两网构成了一个总的青藏高原东缘GPS网。野外作业一般每隔一年实施

一次，用4台以上的接收机同时在四个测场上进行蠕动式布网，接连同步观测二三天，

每天一二个时段，每个时段长4h一24h。在整个野外作业期间，在成都开设一固定的观

测站位，进行24h连续观测。1991年和1993年在野外每一测场进行了短边联测，即主

测站 (点)依次和3个辅测站 (点)进行了每时段1.5h - 2h的联测，以保证主测标遭

到破坏时，可用辅测标来恢复或接续网站的位置计算。1994年还对主测标遭破坏的测

场进行了24h时段的强化短边测量。1995年整个GPS网内所有的基线均进行了3天左右

每天24h的连续测。计算中使用了全球GPS追踪站的数据以获得更精确的轨道参数。

    数据分析按两步进行。第一步，用GAMIT分析载波相位观测量 (Bock et al. ,

1986; King, 1993),, GAMIT使用卫星星历，测点坐标，地球转动参数和进动、章动的标
准公式，为L1和L2频段每一站一星组合的载波相位观测值解算其理论值。然后，将这

些理论值与观测值相减得到相位残差，从而组合形成二阶差分，以进行最小二乘分析，

估算卫星轨道参数，测点坐标和大气参数。考虑到相位残差的时间相关性，我们对相位

观测量的30秒采样预给了较大的不定度，即L1, L2载波相位测量预给了lOmm的不定

度，相当于二阶差分无电离层效应的组合量 (LC) 64mm的不定度。用这样的数据的权

重，就一个时段来计算位置的扩大了的不定度。在求解了相位模糊度以后，把每一时段

的解以松散约束条件下的计算值形式，连同其协方差矩阵保存下来。

    第二步，用GLOBK来综合处理这些单时段的解 (Hening, 1994). GLOBK用卡曼滤
波合并处理由第一步得到的参数及其协方差矩阵，以计算测点平均坐标，测点速度和多

时段的轨道参数。GLOBK可以有效地检验不同约束条件的影响。因为单时段分析使用

了非常松弛的约束条件，在GLOBK中就可以对任一参数强化约束。在GLOBK中试用了
两种方法综合处理单时段数据:一种是把区域测站和少数几个全球站的数据相组合，一

种则与所有可用的全球追踪站的数据相组合。区域和全球站数据的组合改进了轨猫参数

    ① 项目的主要研究人员为陈智梁、张选阳、赵济湘、沈凤、刘宇平、唐文清和李毓麟 (测绘研

究所)，美方的主要合作者为麻省理工学院B. C.伯奇费尔、R. W.金和L. H.罗伊登

    228



的估值，并有效地把区域网和全球网紧密地联结起来。

二、测站速度值和均匀应变速率

    相对于成都，即扬子地块的西部，青藏高原东部各测站的地壳形变速度值列于表6-

1。为反映计算值的分散度和可能存在的系统误差，速度值的不定度扩大了一倍。龙门

山网测站的位移速度的精度一般高于2mm/a，且南北方向上的精度明显优于东西方向上

的精度。云南网测站的位移速度的精度一般高于4mm/a，南北方向上的精度也明显优于

东西方向上的精度。预计对云南网进行再次观测后，其精度将会提高。

表 ‘1 龙门山一云南GPS各测点相对于成都的水平速度分里

观测网 测站
测站坐标 东向分量/(nun, a-1) 北向分量/(mm'a-1)

经度/(”) 纬度/(“) 测算值 不定度 测算值 不定度

龙

门

山

GPS

网

IJP

CGP

JSP

ZHM

川Z

SBP

ZGL

川」

SWP

105.463

105.306

104.558

104.497

103.725

103.480

103.170

102.744

103.486

32.016

32.印7

31.368

32.拓5

32.396

32.884

31.461

30.703

31.140

一6.34

一1.29

一4.81

一0.24

一1.印

  0.34

一3.91

一0.63

  0.15

1.83

2.08

1.30

2.15

1.印

4.38

1.53

1.73

1.39

一2.49

一2.78

一0.71

一4.29

一 1.以

一0.07

一0.85

一0.17

一1.32

0.61

0.87

0.57

0.86

0.63

0.87

0.65

0.52

0.62

石

南

GPS

网

TAC

BHC

S路

SXD

DI月

THZ

SLW

SWB

XSX

LSC

KFZ

BSC

99.730

99.995

卯 .712

100.456

100.583

102.097

104.660

103.569

103.015

102.757

103.151

101.688

刀 .684

26.783

26.526

25.432

24.924

27.874

28.857

27.109

25.170

24.073

23.292

23.517

  6.70

  8.66

  8.28

  9.53

一5.86

19.24

一4.49

一1.57

  2.91

  1.50

一0.37

一4.15

6.46

3.05

4.79

3.35

2.41

4.15

5.02

3.51

3.10

3.58

2.72

2.89

  一9.19

一 13.20

一1300

  一4.39

一11.27

  一7.46

  一0.66

  一7.13

  一7.83

  一2.26

  一0.16

  一5.15

0.97

0.66

0.87

0.78

0.72

0.73

0.73

0.66

0.72

0.89

0.92

0.98

    青藏高原东部地壳形变的速度场图 (图6-11)显示，川滇地块是测区地壳运动最活

跃的地段，相对于成都的平均速度约为 10mm/a，且有可观的南北向会聚作用。就通
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甸一乔后断裂和红河断裂而言，前者南北向速度约为 12mm/a，后者则小于6mm/ao

THZ和 SWB测站的速度差表明，鲜水河一小江断裂带那一段的左行走滑位移为

8mm/a一10mm/a。川滇地块南段的速度位移形式，特别是相邻的印支地块的地壳运动方
向，证实了在东喜马拉雅构造结的东南地区，产生显著的顺时针旋转。这和前文所述的

由地质观察所得的结论相吻合。
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      图‘11根据GPS (1991年一1995年)观测数据所解算的各测站相对于成都站的速度

LMSF:龙门山断裂;CQ:川青地块;XSHF:鲜水河断裂;CD:川滇地块;XJF:小江断裂;IC:印

支地块;TD一QHF:通甸一乔后断裂;YZ:扬子地块;RRF:红河断裂

    龙门山网的测站，包括龙门山断裂两侧的川青地块和扬子地块在内，相对于成都，

地壳形变是微弱的。它们的速度值一般在3mm/a以下。不但表明这个地区没有显著的

会聚作用，而且在它的中部和南部尚有伸展的趋势。这和有的研究者认为龙门山断裂的

逆冲推覆过程持续至今的看法相悖。

    图6-12示区域的应变速率，系据GPS测算的速度用FONDA解算而得 (Dong,
1993)。在每个单元内，假定应变场是均匀的，对站位速度及其协变量进行了最小二乘

反演 (Feigl et al . , 1993)。速度梯度张量之对称部分即应变速率张量。表6-2列出了每
    230



一定义子网的应变 。沿鲜水河和红河断裂计算了平均主应变速率和方向。最大压应变

速率的方向大致垂于青藏高原的边缘 (图6-12). SZS-DLH-SXD网的解算结果与沿红河

断裂的右行走滑的分布相一致。沿断裂分布的应变速率高于平均速率，水平应变速率张

量的主轴的方向随断层方向而变化。这表明沿断层的应变受地区性断层方向变化的制

约。

  10(10-'/a)

..，，，，叫呀.一 .

叹 300
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DLH 一JIXSX

100(了准
1000        1020        104

图6-12云南GPS网测It解算得到的水平应变速率张且的主轴分布

            由图6-11所示的速度场解算，代号同前

表 6-2 云南GPS网各子网的速度梯度张It值
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青藏高原大陆动力学
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第一节  青藏高原隆升的地质依据

    青藏高原隆升是一个在时间和空间上不均匀的复杂演化过程，目前对这一过程的认

识不尽一致;但高原进入陆内变形为主阶段始于始新世前后 (6OMa一50Ma)，并在上新

世以后急剧地抬升，对此各家认识基本一致。高原隆升的事实，有着各方面地质依据，

可归纳如下。

一、古生物方面证据

    首先是高原从南到北多处发现三趾马动物群化石:如在喜马拉雅北坡札达盆地、吉

隆盆地、那曲布龙盆地、柴达木盆地、祁连山南麓等，代表的地质时代是上新世为主

(计宏祥等，1981;徐钦琦，1992)。该动物群在高原广泛出现，说明当时高原抬升不局

限于狭窄地带，而是具有较广阔抬升面的。据近10多年的研究 (计宏祥等，1981;徐

钦琦，1992)，从三趾马动物群生活习性及与之共生的古植物和沉积特征，当时高原海

拔高度达1 500m一2 500m，值得注意的是，在高原本部吉隆盆地、布龙盆地等处的三趾

马动物群中，至今尚未发现与之共生的象类化石，而在高原周边东北陕甘、东南云南及

南缘印度和尼泊尔等则出现相当多的象类化石 (如Tetralophodonexoletus , Gomphotherium

sp. , Deinothcrium sp. )(徐钦琦，1992)与三趾马动物群共生。此外，高原本部与三趾
马动物群共生的哺乳类动物化石种类，也较周缘地带单调 (计宏祥等，1981;徐钦琦，

1992)。动物地理学家认为，随着纬度和海拔的增加、气温的下降，动物种类将随之减

少 (计宏祥等，1981;徐钦琦，1992)。以上充分反映了当时喜马拉雅一青藏高原已隆

起，并高于其周边地带。

    高原东部贡觉盆地，南部喜马拉雅山地区、冈底斯山南缘札达盆地、昂仁盆地以及

柳区盆地等的始新世一渐新世沉积中，均发现以棕桐科、榕属为主的植物群;高原中

部、北部伦坡拉盆地乃至更北的布尔汉布达山南缘盆地及柴达木盆地等处，均发现栋、

松、杉、麻黄为主的抱粉组合以及杨、柳、旱梅等温带落叶阔叶植物群化石。这些植物

群面貌特征，说明当时高原大部分地区处于热带一亚热带雨林的温热环境，推测海拔高

度500m - I 500m。以上的古植物特征，说明中新世、上新世前，高原尚抬升不高。之

后，新近纪时高原主要生长着常绿型高山栋类植物，伴有针叶、阔叶植物以及部分地区

抱粉组合等反映当时为草原一森林型植被面貌，海拔高度约2 000m一3 000m(李廷栋，

1995)。

二、沉积建造方面证据

新生代以来高原出现不同时期陆相沉积，反映了高原的隆升过程。

晚白奎世晚期一渐新世，继新特提斯洋盆闭合，陆一陆拼合，地壳开始压缩抬升，
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沿雅鲁藏布江南、北出现陆相磨拉石带 (我们曾称为雅鲁藏布江磨拉石带，某些学者称

为双磨拉石带);北带展布于冈底斯山南缘，向西与印度河磨拉石沉积相当，前者以秋

乌和大竹卡组为代表，厚度约2 000m一2 500m;南带以柳区红色砂岩和砾岩为代表，厚

约2 000m。以上磨拉石堆积，是典型造山期地壳隆升的山麓相堆积或山间盆地堆积，反

映了这一地带地壳开始抬升。

    与上述磨拉石沉积大体同时或稍后，雅鲁藏布江缝合带东段的罗布沙群，也是典型

磨拉石相沉积，在加查一曲松康金拉一带厚度非常大，多为分选不好的粗碎屑沉积，至

今未发现生物化石，反映了经历过较强烈的抬升和较快的剥蚀作用;而同期的沉积在罗

布沙和朱麦莎等地则为泥砂质、砂质为主的山间小湖盆沉积。以上特征说明，即使在同

一地带，同一时期，地壳的隆升和剥蚀程度是不均一的。

    渐新世到中新世，除高原北部和东部出现以贡觉盆地为代表的山间盆地型红色碎屑

岩建造外，高原内部大部分为河湖相细碎屑沉积及含煤、含油岩系，代表了温暖潮湿气

候条件和较稳定的沉积环境;地势高差不大，东北部高，山脉海拔不超过2000m-

3 000m，其余地区低，山区海拔一般500m - 1 000m，未出现典型磨拉石相沉积。

    上新世开始，高原内部大部分盆地消失，在高原南北边缘出现巨厚的上新世一早更

新世乃至中更新世的磨拉石相沉积;它们分别是:喜马拉雅山前的锡伐利克群及卡利瓦

组，锡伐利克群大体呈东西向延展约200(〕多千米，厚达5 000m一6 000m，昆仑山前的阿

图什组 (姚)及西域组 (Qi)磨拉石沉积，共厚约4600m;祁连山前的疏勒河组 (N2)
和玉门组 (Qi)磨拉石沉积，厚约200(〕多米。这些巨厚的磨拉石沉积，标志着上新世
一更新世时期青藏高原大幅度的抬升。

    这里顺便提及高原山区河湖相沉积特征也反映了高原隆升，喜马拉雅地区上新世一

早更新世河湖相沉积顶面海拔高程多在4 200m一4 600m，希夏邦马北坡野博康加勒群河

湖相沉积，海拔高程约5 700m一5 900m，卓奥友峰东北加布拉湖相沉积海拔高达5 900m

6 000m。依据古生物等证据，可推断这些河湖相沉积是早更新世以后抬升到现在高度的

(肖序常等，1988);据研究 (陶君容，1984)，西藏热久藏布河西岸5 000m一5 200m的

加布拉林附近的中更新世湖相沉积中产曲枝柏 (Sabinarecurva)化石，而目前这类植物

仅生长在喜马拉雅北坡2 700m - 3 900m高度，一般多集中在3 000m左右高度，据此说

明，中更新世以来，这一地区抬升约2 000m。此外，在聂拉木亚里波曲河第一阶地，海

拔4 300m处的全新世石灰华中发现的植物印痕化石，一般是生长于3 400m一3 800m的

高山灌木丛，这意味着该地区全新世期间抬升约1 000m0

三、古地貌、岩溶方面证据

    高原的急剧隆升，必然会引起山地面貌的变化，因而新生代以来青藏高原古地貌、

岩溶及夷平面等的变化特征，是高原隆升重要证据之一。但目前高原岩熔和夷平面等发

育的确切时限的资料数据较少，且认识不尽一致 (崔之久，1981)0
    综合崔之久和徐叔鹰等 (1981)研究青藏高原唐古拉山及其邻区在上新世发育了第

一期石墙为代表的岩溶地貌情况得出:上新世或稍前，较广泛发育的岩溶地貌在高原南



部尤为显著，而北部阿尔金一昆仑地带与之相比大为逊色，这意味着高原隆升，南北地

带时空上是不均匀的。一般来说，石墙岩溶是在温暖气候条件下，在古夷平面和剥蚀面

上形成的，海拔高度不大，因而很可能适宜三趾马动物群等的生存。其后，早更新世初

期，高原经历了一次较剧烈的构造抬升，之后有一相对稳定的第二期夷平面，在谷坡上

形成第二期以峰林为代表的岩溶地貌。中更新世晚期，是山地现代地貌与水系格局形成

时期，一方面是构造运动强烈抬升，一方面导致河流急剧下切，夷平面遭受重大破坏，

为晚更新世山谷冰川地貌的发育提供了条件。强烈构造抬升的进一步发展，喜马拉雅山

的隆升已成为印度洋季风的屏障，从而阻碍了水汽深人高原内部，随着气候大陆度的增

加，冰川规模缩小，冰缘带范围扩展 (徐叔鹰等，1981)0

四、古地磁证据

    古地磁资料，主要提供自始新世以来青藏高原地壳缩短、加厚的依据，就现有数据

(周姚秀等，1984;董学斌等，1990)，归纳如表7-1。从表中可看出，各地体古近纪一

新近纪向北位移量，从南向北越来越小:南面喜马拉雅地体位移量最大达2 664km，向

北冈底斯为1 980km，羌塘为550km，柴达木仅110km。从地壳缩短量来看，冈底斯对羌

塘地体之间，缩短量最大为990km;次为喜马拉雅地体对冈底斯地体，为554km;而羌

塘地体对柴达木地块之间出现了负值 (一40km)。以上数值，与深部地球物理资料大体

一致:即冈底斯以北存在反映压缩量大的较厚岩石圈;而羌塘地体与柴达木地块之间出

现负值。说明柴达木新生代以来，对南来的挤压很可能起到阻挡作用，并向羌搪地体北

面下插。

    表7-1 青藏高原古地磁及地壳缩短

地 体 年 代 古纬度D1/0
现代纬度

    D/0

向北位移度数

(D一D1) x 110

现在二地体

  间距/km

地壳缩短

  /km

资料

来源

喜马拉雅
古近纪一

新近纪

      4.50N

(2.50一50, 4.60)
28.50N 2 664km A

冈底斯
古近纪一

新近纪

    120N

(100一13.80)
300N 1 980km 130

2 664一

(1 980+130)=554
B

羌 塘
古近纪一

新近纪

    27.50N

(25.40一29.50)
32.50N 550km 月《)

1980一

(550+440)二990
C

柴达木
古近纪一

新近纪

    370N

(34。一400)
380N 110km 480

550一

(110+480)=一40
D

A:周姚秀等，1984; 1990;董学斌等，

B:周姚秀等，1984;董学斌等，19900

C:周姚秀等，1984;董学斌等，1990;

D-董学斌等，19900

1990

周姚秀等，1990.



第二节  青藏高原隆升的半定量一定量依据

    上文已提及青藏高原隆升是一个长时期的在时间和空间上不均匀的演化过程;高原

的隆升幅度和隆升速率，无论采用何种方法，目前只能得到概略的平均数据。从古生

物、古气候、沉积一古地理，古地貌、岩溶、夷平面以及PTt轨迹等探讨高原隆升幅度
和速率等方面，近10多年已有一定报导;针对高原地质特征，近10年来在高原南部及

喜马拉雅周边，采用热年代学研究高原隆升的报导逐渐增多;此外，近期高原隆升，在

我国 (或与国外合作)已开展了GPS, SLR, VLBI以及常规精密水准测量，取得了一定

成果 仁详见本节第一的 (七)〕。下文侧重对现有热年代学研究成果以及我们运用裂变径

迹法所获结果进行综合阐述。

  热年代学法对青藏高原隆升的估算

    热年代学中对构造隆升估算，近10多年来采用较多的是裂变径迹法。主要是用磷

灰石、错石及黑云母等矿物进行裂变径迹法的估算，特别是磷灰石，由于其封闭温度很

低，能较灵敏反映晚近地质史中岩体的热历史和隆升历史。通常对隆升速率估算，采用

方法主要如下。

    (1)矿物年龄一地形高差法:运用此法应注意的先决条件是，确认冷却温度 (“径

迹保留温度”)是在岩体侵位以后，由于构造抬升和剥蚀的结果，因而必须同时考虑岩

体所在地区的构造演化，隆升历史和构造一热事件等。我们的操作是:野外取样是用校

正后的气压高程仪，在不同海拔高度的岩体中采取样品;室内选取磷灰石作裂变径迹年

代测定。设两高程采点裂变径迹年龄差为,}It，一般说，裂变径迹年龄随海拔高度增加

而加大，如两高程采样点高差为LH，则该地质体隆升速率 (V.)应是:V.二△H/fit

    (2)矿物对封闭法:方法同上，先决条件是应结合岩体所经历的构造演化、隆升历

史和构造一热事件进行考虑。由于不同矿物同位素年代测定的 “封闭温度”不同，因而

地质体在其被抬升冷却过程中，通过其封闭等温面的时间也不相同;如上述，错石、m

石等封闭温度较高矿物通过等温面必然较早，故较早计时;而磷灰石封闭温度低，通过

等温面晚，计时也晚;据此可估算出冷却速率 (vc )。设两矿物封闭年龄差为△t，封闭

温度差为△T，则冷却速率V,二,ff/,At，假设冷却是由于隆升引起的，地温梯度设为

,}AT,/,}Ah，则隆升速率 (V.)可求出:

v=一V, =LT/Lt
    2,孔/zh   A孔/zAh

    隆升幅度 (H)则为:

        H二V.‘L\t

    青藏高原应用热年代学估算隆升速率，大都在高原南部喜马拉雅山地区，按现有资

料，高原隆升速率在时空上具较明显的规律性。

    242



                        (一)喜马拉雅山西段

    20世纪80年代初中期，Zeitler等对喜马拉雅山西段南趣巴尔巴特 (Nanga Parbart)
地区进行了较多采样 (包括混合岩化变质岩、变质火山岩及岩浆岩)，作了裂变径迹测

试研究 (Zeitler et al. , 1982)。主要用错石一磷灰石矿物对方法估算结果:在2.OMa

0. 5Ma期间，该区隆升速率①为5mm/a, 0.5Ma至现在，隆升速率高达10mm/a左右。

    继上述工作之后，Burbank et al. (1983)在南迎巴尔巴特区东克什米尔盆地根据对

沉积、磁地层对比和裂变径迹的研究，提出比尔本贾尔山自中更新世0. 5Ma以来上升了

1 400m一3 000m，隆升速率高达4mm/a一10mm/ao

    20世纪80年代中期Zeitler又在南迩巴尔巴特山及其以西地带较大范围内— 西北

到巴基斯坦吉德拉尔 (Chitral)，南到巴基斯坦赫扎拉北部 (N. Hagara)，东到南迎巴尔
巴特山峰等区，再一次进行了喜马拉雅山西段隆升速率的研究，作了较多磷灰石一错石

矿物对方法的裂变径迹测试及黑云母、白云母40Ar/39Ar同位素年代测定。样品采自该区

片麻岩、中酸性岩浆岩 (花岗岩类为主)以及少量麻粒岩和片岩;采样范围见图 (图7-

1)。从Zeitle:的裂变径迹测试结果看来，不同方法所得数据有些差异，但经归纳仍可得
出一定规律 (表7-2)，可概略分出A, B, C, D四组;从上表可看出，年龄越老，隆升

速率越慢，反之，上新世、更新世以来隆升速率增快 (表7-2，图7-2)。年龄随高程增

加而增大 (图7-3) o

图7-1 喜马拉雅西段构造结地带南逛巴尔巴特区裂变径迹采样范围略图

① 为视隆升速率 (apparent uplift rate)
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图 7-2

表 7-2

2      4      6      8     10    0    10    20    30       40     50    60

        年代/Ma 裂变径迹年龄/Ma

南逛巴尔巴特区隆升速率示意图 图7-3 南逛巴尔巴特区裂变径迹年龄与

                                            高程关系

据Zeitier (1985)进行南逛巴尔巴特区裂变径迹测试结果综合归纳

地 区 方 法 隆升速率/(mm-a一’) 年代期间/Ma

错英石高差法 0.08土0.01 55~20

错英石一磷灰石矿物

        对法

0.价 10.04

0.07士0.03

0.18 1 0.的

料 .5~15.9

41.8~15.6

19.7~9.4

磷灰石高差法 0.22士0.07 20~10

22.8~18.1

19.2~5.4

18.2~8.7

16.3~7.3

巧.0一4.9

13.6~4.2

磷灰石一地表

    年代法
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续表

地 区 方 法 隆升速率/(mm"a一‘) 年代期间/Ma

(C)南迎巴尔巴特区

    (l OMa一3Ma)

磷灰石一地表

    年代法

0.3910.07

0.42士0.07

0.50士0.15

0.68土0.20

0.75士0.10

0.87 1 0.15

9.4~0

8.7一0

7.3一0

5.4一0

4.9一0

4.2一0

黑云母一错英石矿物对法

白云母一黑云母矿物对法

1.1士0.8

0.3士0.4

3.4一2.0

6.8一3.4

(D)南迩巴尔巴特区

  (2.OMa一0.5Ma)

  磷灰石一地表年代法

错英石一磷灰石矿物对法

4.5 1 0.7

1.6士0.16

0.7~0

2.0~0.7

    由表可见，各时期的隆升速率范围为: (A)项 (55Ma一20Ma), 0.07mm/a .

0.22mm/a;  (B)项 (23Ma一11Ma)，0.13mm/a一0.39mm/a;  ( C)项 (lOMa一3Ma)，

0.30mm/a一1. l0rnm/a;  (D)项 (2. OMa一0.5Ma), 1.6mm/a一4.5mm/a;而0.5Ma至现

代，则大于4.5nun/ao

    据Cerveny (1988)报导，在印度河 (Indian River)锡伐利克沉积中可分出早、晚两
期错石，从共生沉积特征看，早期错石代表慢速隆升产物;晚期错石出现于锡伐利克上

部碎屑岩、砂岩中，其年代测定结果为1Ma - 5Ma，是快速隆升产物，被认为来自南迎

巴尔巴特山区;以上同样说明，更新世以来，喜马拉雅山西北段出现快速隆升。

(二)喜马拉雅山中段

    近年日本及挪威地质学家在尼泊尔高喜马拉雅山结晶基岩中作了10多个错石裂变

径迹测定 (Kazunori Arita, 1995)，同样可看出隆升愈晚愈快的规律;上新世晚期 (约

2.8Ma)的隆升速率为2.3mrr�a，到更新世早、中期 (0. 6Ma)，隆升速率急剧增到

12mm/a。这一特征与喜马拉雅山西段的隆升是一致的。

(三)喜马拉雅山中、东段

    1.东部亚东地区

    刘顺生等对喜马拉雅北缘亚东北告乌岩体中磷灰石作了裂变径迹测定，用矿物年龄

一地形高差法求得8.06Ma一9.19Ma间隆升速率为0.49mm/a(刘顺生等，1987)。岩体

很可能与其相邻的电气石白云母花岗岩是同期产物，而后者一般认为是伴随早期喜马拉

雅运动侵位，大约发生在中新世中期、晚期 (lOMa - 14Ma )，常为中锡伐利克群覆盖，

因而8Ma一9Ma是岩体抬升达地表受剥蚀的时期。

    此外，刘顺生等对喜马拉雅北坡康马岩体以及冈底斯地体内拉萨岩体的磷灰石也用

矿物年龄一地形高差法求得:康马岩体在10. 7Ma一11.5Ma之间，隆升速率为0.45mm/a;

拉萨岩体在25.5Ma一27.2Ma之间，隆升速率为0.25mm/a。上述告乌岩体的0.49mrr�a



基本上代表喜马拉雅中东段、中新世晚期的隆升速率，它是与喜马拉雅西段同期隆升速

率大体一致的。

    2.聂拉木地区

    近年我们在南自喜马拉雅北坡，北到东昆仑对新生代为主的具有代表性的花岗岩类

进行了取样测试 (由地质科学院地质研究所王彦斌主持)，作了以磷灰石为主的裂变径

迹测试 (由中国科学院高能物理研究所新技术方法部王世称教授指导测试，提供数据)，

表7-3是自高喜马拉雅聂拉木地区江林一带的淡色花岗岩及其毗邻的混合花岗岩磷灰石

裂变径迹分析结果。

    表7-3 聂拉木地区淡色花岗岩 (L1 -4)及混合花岗岩 (M1-4)

                                      磷灰石裂变径迹分析

样品号}高程/。一Ps/m(‘护一时)一。;/ (105一、)Ysi }p (x2)/%
T/Ma

1 10)

LI】4200
』卫 } 4 010

    (Ns)

2.00 (264)

0.84 (108)

0.82 (134)

0.74 (275)

0.39 (105)

0.27 (49)

0.32 (95)

0.19 (62)

      (Ni)

47.44 (6 272)

12.89 (5 537)

29.29 (4 803)

29.57 (10 975)

58.90 (15 792)

56.90 (10 444)

73.07 (21 778)

43.53 (13 963)

0.77 > 10 8.17 1 0.47

    L/Fm

      (N)

12.812.7 (44)

0.83 > 10

L3 1     3 980
L4 } 3 950

0.84 >10

3.79士0.34

5.42 1 0.43

0.84 > 10 4.87士0.28

Ml}’720
M2 } 3 580

0.47 <0.1 1.71士0.抖

0.80 >50 0.91+0.13

M3】3 480
M4 } 3 260

0.46 > 10

0.68 >80

0.85 1 0.的

0.8610.]1

10.1土2.9(107)

9.9士2.8 (36)

11.7士3.3 (46)

10.6土3.9 (52)

    10.7土3.2

12.2士3.26 (30)

    表中，民为自发裂变径迹密度，N，为P，测得的径迹数，P;为诱发裂变径迹数，Ni为Pi所测得的

径迹数，7si为相关系数，T为裂变径迹测年 (采用Zeta常数法)，L为径迹长度

    如果将上述聂拉木地区花岗岩的侵位冷却看成是由于构造抬升和剥蚀的结果，则可

估算出采集处岩体的抬升速率。磷灰石的封闭温度和地温梯度按一般依据参数，并参照

邻近山区南迎巴尔巴特等处分别采用 1309C /km及4090/km (Zeitler et al. , 1982;

Zeitler, 1985)，地表平均气温按10℃计算，则抬升速率估算如表7-40
    表7-4 聂拉木地区淡色花岗岩及混合花岗岩裂变径迹年龄及拾升谏率估耸

样品号 海拔高程/m 颗粒数 年龄/Ma(士la) L/jirn (N) 抬升速率/(mm· a -' )

L 1

L2

L3

L4

M-1

M-2

M-3

M-4

4200

4 010

3 980

3 950

3 720

3 580

3 480

3 260

18

11

18

18

13

12

15

21

8.17土0.47

3.79士0.34

5.42 1 0.43

4.8710.28

1.7110.34

0.91士0.13

0.8510.的

0.86士0.11

12.8土2.7 (44)

10.1土2.9 (107)

9.9土2.8 (38)

11.71 3.3 (46)

10.013.9 (52)

10.7 1 3.2 (101)

12.212.3 (30)

0.37

0.79

0.55

0.62

1.8

3.3

3.5

3.5



    从表7-3及图7-4中可以清楚看出除4 010m处 (玩)采样稍有偏离外而未表示外，
其余样品具有随高程增加裂变径迹年龄随之增大的规律性，从图7-5也清楚表明1. 71 Ma

(上新世)以后抬升速率和剥蚀速率显著增快。

    从图7-4及表7-3中可看出径迹平均长度小于12.55m，长度分布较宽，偏差平均大
于3，表明具有较强退火带特征，该岩体保持了一个相对稳定、慢速抬升阶段。但到采

样最高点4 200m处，径迹长度已近135m，偏差减到2.7，这是否意味着如在更高程
(>4200m)取样，径迹长度将趋于变窄、集中，达到退火带的上限温度?出现较快隆

升?有待今后进一步的工作。
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    喜马拉雅最东段南迎巴瓦地区，自然条件艰险，详细地质工作不多，但近年丁林、

钟大责、潘裕生等在察隅一波密一带进行了裂变径迹采样和测定工作 <丁林等，1995);

他们主要采用矿物年龄一地形高差法，对不同高度的花岗岩体的磷灰石进行测定，其结

果综合如下:

        25Ma左右，隆升速率为0.31mm/a

        11.25Ma一3.82Ma，隆升速率为0.62mm/a一1.14mm/a

        3.82Ma一0.31Ma，隆升速率为1.14mm/a一14.19mm/a

    他们还对冈底斯东端德母花岗岩体和波密花岗岩体中错石作了裂变径迹测定，仍采

用矿物年龄一地形高差法，结果如下:

    德母岩体:

        25Ma一11 Ma，隆升速率为0.06mm/a

        11 Ma一8Ma，隆升速率为0.18mm/a

        8Ma一1Ma，隆升速率为0.07mm/a

        1Ma以来，隆升速率为6.53mm/a

    波密岩体:

        3.13Ma一0.97Ma，隆升速率为0.23mm/a

        0. 97Ma一0.31 Ma，隆升速率为1.21mm/a

        0.31Ma一现代，隆升速率为14.19mm/a

    以上总的情况是:中新世、上新世以来，喜马拉雅东段隆升速率逐渐加快，而在上

新世、更新世之后出现快速隆升，这一事件与上述提到的较晚的上新世锡伐利克、罗布

沙磨拉石沉积以及地貌、古生物上依据基本一致。冈底斯东段8Ma一1Ma隆升速率突然

减慢，原因是测试数据的误差还是岩体采样以及构造变动等，尚需进一步研究。

    章振根等在南迎巴瓦峰也作了同位素年代学的研究 (章振根等，1987)，主要对变

质岩及其内矿物进行了钾一氨年龄跨度较大的测定，从141.7OMa一1.23Ma中14个样品
的估算，提出3组隆升速率:

        主要构造期 (渐新世一中新世)，隆升速率为2.31mm/a一3.47mm/a

        高峰期 (26.73Ma)，隆升速率为7.5mm/a一8.03mm/a

        碰撞后高原隆升整个演化期，隆升速率为0.68mm/a一0.7mm/a

    以上章振根等估算数据与用裂变径迹估算有一定差异，即高原东南快速隆升高峰期

较早，时间为中新世早期，究其原因，可能是因南迎巴瓦处于构造特殊地带一椅角或构

造结。是更早遭受南来挤压，还是在测试方法中引用矿物封闭法的各参数不同所致，还

有待进一步研究。

                          〔五)冈底斯地体

    我们在冈底斯地体北缘有名的班戈黑云母花岗岩体进行采样，作了磷灰石的裂变径

迹测试，取得各项测试数据。表7-5、表7-6和表7-7是矿物年龄一地形高差法结果。

    参照Zeitler在高原西段南迎巴尔巴特采用的磷灰石封闭温度和地表气温以及地温梯

度分别为:150cC/km,10̀1C/km及400C/km(Zeitler el a/. ,1982)。估算隆升速率见表7-70



表7-5

样品号
井深

/m

  p:(Ns )

/(105/cm2 )

  P、 (Ni)

/(105/cm2 )
Ysi p(x2)/%

T/Ma

(士l(F)
L/5m (N)

940803

940802

940801

4 758

4 727

4 643

21.33 (1 222)

21.36 (957)

11.76 (1 590)

70.82 (4 058)

72.30 (3 239)

42.17 (5 702)

0.94

0.97

0.89

  >2

>50

<0.1

61.6士3.4

57.1士1.7

54.9:t 2.8

12.1士2.8 (83)

10.61 3.0 (105)

11.812.7(131)

表7-6

样品号 高程/m 裂变径迹年龄/Ma 隆升速率/(mm"a一‘) 采样地区及岩性

940803

940802

940801

4 758

4 727

4 663

61.6 1 3.4

57.1士1.7

54.912.8

0.007

0.012 班戈黑云母花岗岩

表 7-7

样品号 高程/m 封闭温度/℃ 年龄/Ma 冷却速度/(℃" Ma一‘)
隆升速率/

(mm"a一’)

采样地区

及岩性

940803

940802

940801

4 758

4 727

4 663

巧0 61 .1

57.1

54.9

(150一10) /61.6=2.27

(150一10) /57.1=2.45

(150一10) /54.9=2.5

0.057

0.062

0.064

  班戈黑

云母花岗岩

    以上隆升速率极低 (0.007mm/a一0.064mm/a )，可以说明早期50Ma一6OMa印度板

块向亚洲大陆刚开始拼接、小洋盆闭合阶段，不可能出现隆升，或隆升是极慢速的。

                  (六)高原东部松潘甘孜及龙门山

    高原东部松潘甘孜及龙门山一带，近年刘树根等的裂变径迹测试估算 (刘树根等，

1995):松潘甘孜 lOMa以来最低隆升速率为0.3mm/a - 0.4mm/a;龙门山中带中新世

(20Ma)以来，隆升速率为0.2mm/a一0.9mm/a;但摩天岭地块古近纪一新近纪以来几

乎未大变动，平均隆升速率为0.06mm/ao

                (七)高原近数十年直接测量的隆升速率

    张青松等 (1991)对1959年一1961年和1979年一1981年两期精密水准测量资料进

行了分析整理，提出南部、拉萨一邦达平均隆升速率最高为 10mm/a，向西北，噶尔

(狮泉河镇)一萨嘎一带为8mm/a一9mm/a，昆仑一喀喇昆仑一带为6mm/a一9mm/a。根

据邻区印度在1972年一1973年和1977年一1978年两次精密水准测量结果提出①:喜马

① 据王文颖等 1992年的报告



拉雅南坡平均上升速率为2rmn/a一18mm/a;尼泊尔也于1974年和1990年两次从加德满

都到友谊桥喜马拉雅南坡进行了精密水准测量，经过Roger Bilham的研究处理提出:从
加德满都到高喜马拉雅的科达里平均上升速率为6mm/a一7mm/a。王文颖等根据上述数

据提出，现代喜马拉雅山区约以10mm/a的平均速率上升。

    20世纪90年代以来，我国 (或与国外合作)开展了珠穆朗玛峰及邻区和龙门山及

邻区等GPS测量，前一地区并结合1966年和1975年的大地测量资料进行了研究处理，

陈俊勇等 (1994)对珠穆朗玛峰及邻区垂直位移和上升速率推算结果如下 (表7-8和表

7-9)。

    表 7-8 珠穆朗玛峰地区乖直位移及上升谏率 (1966年 一1992年)

点 名 距珠穆朗玛峰/km 1966年一1992年/mm 上升速率/(mm'a-1)

邦城 巧

Tv支 1

  平均

32

21

26

105

87

%

4.0

3.3

3.6

表7-9 珠穆朗玛峰垂直位移及上升速率 (1966年一1992年}

年 份 1992年一1975年 1975年一1966年 1992年一1966年

高程变化/m 0.59 0.37 0.96

上升速率/mm,a-t 35 41 37

    以上看出，30年来珠穆朗玛峰隆升速率异常快，达37mm/a，而珠穆朗玛峰地区为

3.6mm/a一4.Omm/ao

二、结束语和问题

    从广裹的高原来说，以上隆升速率的定量一半定量数据有较大局限性。但就以上有

限数据，在时空上也可粗略得出高原隆升的一些规律性 (如图7-6).

    (1)高原隆升速率有愈来愈快趋势，大体归纳如下:

    工i早期(6OMa一50Ma)为极慢速隆升期:隆升速率主要在0.016mm/a一0.068mm/a

之间。

    I:早期 (50Ma一4OMa)慢速隆升期:隆升速率主要在0.07mm/a一0.08mm/a之间。

    III中期 (23Ma一11Ma)中等速率隆升期:隆升速率在0.13mm/a一0.09mm/a之间。

    II:中期 (lOMa一4Ma)中等速率隆升期:隆升速率在0.30mm/a一0.75mm/a之间。

    i晚期 (2Ma一0. 5Ma)快速隆升期:隆升速率在1.6mm/a一4.5mm/a之间。

    W近期 (0. 5Ma以来)极快速隆升期:隆升速率大于4.5mm/a(南部喜马拉雅可达

l0mm/a一12mm/a，现代更大于12mm/a) o

    以上速率可看出上新世或中新世末和更新世 (2Ma)以来，隆升速率有突然加快趋

势 (如图7-6) o
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图7-6 青藏高原新生代以来隆升速率示意

    (2)高原隆升速率，上新世以来从南到北有愈来愈慢的趋势。从现有零星数据看:

喜马拉雅自上新世以来，隆升速率从几毫米/年到十多毫米/年，而向北到阿尔金山区则

减到0.42mm/a;如果按近几十年隆升速率直接测量，这一规律性更为明显:南边喜马

拉雅珠穆朗玛峰地区隆升速率高达37mm/a，向北拉萨一邦达为10mm/a，稍北噶尔 (狮

泉河镇)一萨嘎一带为8.9mm/a，再北到喀喇昆仑一带减至6mm/a一9mm/a，再北到阿

尔金断裂北缘阿克塞一带减到小于5.2mm/a(阿尔金活动断裂带课题组，1992)0

    (3)以上的高原隆升数据，与其构造演化、沉积、古生物等方面提供的依据是一致

的;新特提斯洋盆的逐步闭合，始于晚白Y-世一始新世 (65Ma一4OMa)，此时不可能隆

升或隆升十分有限;其后出现的沉积建造，古生物以及岩浆活动特征，与上述从慢速到

快速隆升速率基本一致，相互映证。

    (4)高原约自上新世晚期一更新世以来，出现快速隆升，从高原南部喜马拉雅地体

(含高喜马拉雅)隆升速率来看，如不考虑近数年直接测量数据，东段:隆升速率从

1.14mm/a到 14.19mm/a，中段为0.175mm/a一4.67mm/a，西段为1.6mm/a一5.0mm/ao

如我们取数据较多的西段，估算出平均隆升速率为3mm/a，则2Ma以来该区隆升幅度约

6km，这一幅度与剥蚀沉积和目前高程大体接近。显然，整个高原演化中，隆升速度是

非线性的，很可能存在平静期和突然期 (如近数十年珠穆朗玛峰地区)，较精确的隆升

速率估算仍有待今后深化研究。



    (5)方法方面:①采用各参数也有待更多工作予以校正;如地温梯度，由于高原特

殊地质情况、高山地区、高热流值采用何数值为宜等，目前只好参照西段南A巴尔巴特

山区较高的地温梯度409C/km,磷灰石封闭温度也采用该区高值13090，以上参数是否

也适用于高原中段?有待进一步校正。②一个地区冷却历史和温度与一个岩体中矿物的

冷却历史和温度，一般可视为一致或正相关关系，但两者适用范围大小、规模很可能有

差异，这方面，目前未见确切论证。③我们测试样品，部分尚未获得结果，采样数量也

不够多;此外，限于篇幅未全附裂变径迹长度统计，部分磷灰石退火带下限径迹长度不

集中在标准的145m一185m区内等，均影响文中提供数据的代表性，有待今后工作补
充、修正。

第三节  青藏高原地壳加厚、缩短和隆升的

        构造动力学及其效应

    众所周知，青藏高原具有世界上独特巨厚的地壳，厚度约为正常地壳的两倍，同时

又是世界上隆升最高的高原;地壳的加厚、缩短和隆升三者有着密切成因上联系。高原

的形成和隆升机制，近10多年国内外地学家已有较多论述，并提出了不少模式，本文

不一一详细评述。数年来，中外地学家在青藏高原进行了较以往为多的地学考察，特别

是多学科的考察，对高原深部结构、构造和演化提供了许多信息，使我们对当前有关高

原地壳加厚、缩短和隆升的讨论有了一定依据。

一、高原形成机制和模式评述

    在地学界流行和有影响的高原形成机制和模式大体归纳为以下几方面。

    (1)沿袭早年Argand (1924)的观点:印度大陆向欧亚大陆远距离俯冲是青藏高原
地壳加厚、缩短和隆升的主要原因。对比Bird (1978 )，以及直到近年Molnar et al.

(1993)和Beghoul et al. (1993)等仍持有类似观点。但是根据近几年中法合作考察和亚

东一格尔木大断面 (GT断面)等地球物理资料，包括地震、大地电磁测深和重力等在

高原的探测结果，特别是清晰的震相表明，除15km一25km普遍具有低速层外，波速从

上地壳到莫霍界面具有从小到大的特征 (从上地壳表层4.70km/s向下逐渐加大到莫霍

界面的8.0km/s一8.2km/s )。这与一般正常大陆地壳速度分布是一致的，并未见因地壳

重叠而引起的速度差别 (肖序常等，1988;吴功建等，1991;崔作舟等，1992)，近年

Him et al.对地震各向异性的研究，也说明印度大陆岩石圈未长距下插超越ITS(雅鲁

藏布江缝合带)很远 (Him et al.，1995)0
    从地质角度，如果印度大陆发生长距离、长时期 (始新世一渐新世一全新世)的俯

冲，在俯冲前缘应当会出现多期的、更为广泛的磨拉石沉积，但实际上某些沉积如锡伐

利克 (Siwalik)沉积，却主要是新近系一早更新统，而且在高原周边如祁连山北麓、龙

门山前缘以及昆仑山前缘，也有同期类似沉积，与其说它们是板块俯冲的堆积，倒不如



说是高原隆升产物。从岩浆活动特征来看，如果印度大陆确是长期、远距离较大面积向

北俯冲，在藏北应出现较多喷发岩，但实际冈底斯地体以北岩浆活动相对贫弱;对藏北

昆仑以南可可西里一带新近纪到近代的碱性火山岩，近年地学家倾向于认为它是受塔里
木短距离俯冲引起的 (Pearce et al., 1990)。此外，印度大陆长达约2 000km缓倾斜俯

冲，从力源、地壳组成、结构以及时空条件等方面均难于模拟。由此可见，高原地壳缩

短、加厚和隆升，用长距离俯冲模式来解释是不易被接受的。

    (2) 20世纪70年代后期到80年代中后期，以Tapponnie:和Molnar为首的地质研究
者运用了塑性材料实验模拟的滑移线场论来解释青藏高原地壳加厚、缩短和隆升以及东

南亚构造演化。他们在青藏高原及邻区进行过实际调查，对新构造、震源机制、断裂，

特别是走滑断裂滑移量以及应力估算等方面提供了可贵的参考数据;但Tapponnie:等在
塑性模拟方面，采用材料、各项参数、操作过程以及时间因素等未作具体、详细阐明

(Tapponnier et al. , 1986)。更重要的是, Tapponnier过于强调走滑断裂，而忽视了近南
北向压应力对高原地壳加厚、缩短所起的作用;特别是近年在高原北部的区域地质调查

证实，像喜马拉雅南部等地区，由强烈显著的近南北向挤压造成的冲断、逆掩构造在高

原北部也存在 (潘桂棠等，1990)，它们对高原地壳加厚、缩短起重要作用。Tapponnier
及其同行，对印度大陆向北挤压、青藏高原隆升以及对东南亚产生的影响效应，于20

世纪80年代通过实验模拟和部分地区实际调查认为:新生代印度板块连续向亚洲挤压，

并作顺时针转动，介于红河走滑断裂与阿尔金走滑断裂之间的华南一扬子地块，被迫向

东逃逸达数百千米至千多千米;由于红河走滑断裂的影响，桑达兰德地块左旋挤出，同

时造成其东的南海的拉开 (Tapponnier et al. , 1986)。然而，中国地学家多年来根据实
际资料的共识是:邻近青藏高原东部的 “扬子准地台”新生代以来受到北西向的挤压，

因而造成北东向大型龙门山逆冲推复带，发生时间可能自印支期延续到新生代的多期

(多旋回)的逆冲推复带，据现有深部地质、地球物理资料，“扬子准地台”下地壳已向

北西下插;因而，只有当 “扬子准地台”作为一个阻挡或相对向北西，而不是南东的

“逃逸”运动，才可能发生上述强烈显著的逆冲推复构造。

    来自近几年较详细古地磁资料说明:“扬子准地台”与 “华南陆块”于中生代末与

“中朝 (或华北)准地台”在东部已拼接，之后 “中朝准地台”以较快速率作逆时针转

动约570，而华南陆块作顺时针 (向北西)转动约280，并非逆时针转动 (Avouac et al. ,

1993)，最后华南地块和中朝准地台一并向北移数百千米 (Maurice, et al. 1995)，以上

古磁资料有力说明新生代以来，扬子与华南地块未曾向东、南 “逃逸”，相反，它们总

趋势是向北移动。而周兵等三维层析成像著述中 (周兵等，1991)则提出与Tapponnier
相反认识:高原地壳缩短和加厚是 “与来自东边大陆块体向西漂移的水平挤压有关”，

而不是向东 “逃逸”。近年张连生等 (1996)在红河断裂带的较详细研究也指出 “由于

华南板块向北西推挤，印度板块的移出不像Tapponnier et al. (1986)模式中，仅是印度
板块碰撞挤压结果，它是华南板块和印度板块同时挤压而产生的⋯⋯”。

    此外，关于南海形成也受到高原东南红河走滑断裂和桑达兰德地块向东南运动的影

响，根据近年中日合作南海地球物理调查结果，南海的形成和演化及拉开机制，除与北

部湾莺歌海盆及红河走滑断裂有关外，南海北部拉开的主要三阶段 (早白T世末一晚始



新世、渐新世一早中新世和中新世以来)主要受西南太平洋板块活动的制约。

    近年Tapponnier及其同行在西藏、特别是藏东、藏北等地区进行了较详细考察，提
供了高原某些较典型地带应力场半定量数据等，对研究高原地壳缩短、加厚和隆升机制

及其效应等方面都有重要意义;同时他也力图在以上考察中，证实他的模拟实验以及滑

移线场观点 (Tapponnier et al. , 1976)。但从思想方法上说，他采用的模拟实验材料、
条件参数过于简化和理想化。青藏高原地壳缩短、加厚及隆升过程，在时间和空间上都

是不均匀、非线性的，单就新生代以来，高原应力场的变化在时空上就复杂、多变，而

模拟实验只能得到最后大体的构造形迹;加之地壳物质结构不均匀性，边界条件的非线

性等，单凭模拟实验是难以反映高原地壳应力场特征和演化过程的。

    (3) 20世纪70年代初期以Dewey, Bird和Burke为主，提出青藏高原隆升、地壳加
厚是由于印度大陆像 “推土机”一样向北挤压，使亚洲地壳发生水平方向缩短和垂直方

向拉伸，其后又为岩石圈 “突发性”平流减薄作用 (Dewey et al. , 1990)— 岩石圈底
板剥离、热底板作用，使高原快速隆升;显然，Dewey等已注意到热动力对高原隆升起
到较重要作用;以上论点，目前得到较多地学家支持，与我们认识也有许多相似之处

〔详见本章第三节的 (二)〕。但Dewe》等提出的模式似乎太理想化，首先将青藏高原地
壳一岩石圈视为均匀一体，然而不同深度的应力场变形特征是不均匀的，同在印度大陆

向北的挤压下，对下地壳、壳慢过渡带以及上地慢，可能以塑性流变为主，地表及上地

壳则不以塑性变形为主，因而推土机模式作为高原地壳缩短、加厚和隆升的动力因素，

还需进一步结合现有深部地质、地球化学和地球物理资料，作详细论证。

    (4) 20世纪80年代中期Zhao, Morgan及我国学者曾融生等提出印度地壳向青藏高
原下地壳挤人的模式，他们都具有一定地球物理资料为依据;但这一模式似乎补充了

Argand等学者提出的第一类观点;上文已作了评述，主要问题是，这样长距离的俯冲、
挤人，反映的构造变形、岩浆活动和沉积建造等地质作用，在时空上未能得到相应的证

实。

    (5)近3年一5年，中外地学家有关喜马拉雅一青藏高原地壳缩短、加厚和隆升机

制论述很多，讨论异常热烈，提出模式也多 (Zhao et al. , 1985; Harrison et al. , 1992;

曾融生等，1992; Molnar et al. , 1993; Beghoul et al. , 1993; Willett et al. , 1994; Nelson
et屏.，1995;肖序常，1995;李廷栋，1995;许志琴等，1996)本文不可能一一列举;
总的说，较多地学家的共识是:高原隆升力源和机制，是由于印度大陆向北的推挤和俯

冲 (包括长、短距离的俯冲)所引起的。值得提到的是，Willett等近年对青藏高原形成

和演化模式 (Willett et al. , 1994)，他们提出与众不同的观点:喜马拉雅一西藏高原的

形成和隆升主要是由于北面亚洲 “岩石圈上地慢”向南面青藏高原下插所引起的，印度

大陆的向北俯冲，至多只能影响藏南地壳的变形、缩短。他们主要论据是:①目前从造

山带深部地球物理资料证实，地壳与 “岩石圈上地慢 (Mantle lid)”之间存在较长的折

离滑移面①，沿此面岩石圈上地慢可以长距离运移:②亚洲岩石圈上地慢的向南推进受

到印度大陆的阻挡，从而发生滞后和反弹作用 (Slab retreat)(图7-7)，造成一定空间，

  ① 可能相当于壳一慢过渡带
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在藏北不存在岩石圈上地慢，因而热地慢得以上涌，认为高原北部、昆仑山以南的新生

代火山喷溢可说明这一论点;③据以上观点作了低温塑性地壳的有限单元数学模拟，予

以说明高原地壳缩短、加厚和隆升特征。
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                          图7-7 亚洲大陆向青藏高原俯冲模式

                                (引自Willett S D et al. , 1994)

    以上藏北热地慢上涌，缺失岩石圈上地慢的观点，近几年Molnar等也有类似的论

述 (Molnar et al.，1993)。

    以上观点，将高原地壳缩短、加厚和隆升归因于欧亚大陆岩石圈上地慢向南面的西

藏高原长距离俯冲，与Argand (1924)等印度大陆向北作长距离俯冲的观点相反，具有
一定新意，但据中国现有实际资料，有不少问题值得商榷:①亚洲岩石圈上地慢长距离

向南运移俯冲和西藏高原北部岩石圈上地慢的缺失，缺乏较确切深部地球物理资料，与

我国GT断面大地电磁测深等资料不符，甚至相反，从图7-8喜马拉雅亚东一格尔木断

面二维大地电磁测深 (郭新峰等，1990)可以清楚看出:高原岩石圈上地慢最厚地带恰

好是在350N . 330N之间，在昆仑山以南一唐古拉山以北的西藏高原以北地区，而最薄

地带不是藏北，而是藏南冈底斯拉萨、羊八井一带，以上实际资料，无法说明Willett等

的观点。②青藏高原北部出现新生代碱性一偏碱性火山岩，很可能由于柴达木一塔里木

地块向南短距离下插一A型俯冲，导致地壳内乃至上地R顶部滑脱、错断所引起的重熔

喷溢;以上断面已清楚显示藏北存在较厚的岩石圈上地慢，因而也不可能用折层作用

(Delamination)解释火山岩的喷溢;同时，在高原东南三江地带，也存在与走滑、冲断

构造有关的、大致与藏北同期的碱性一偏碱性火山岩。③如果亚洲大陆岩石圈上地慢向

南作长距离俯冲，也难于说明高原及邻区地壳变形和应力场特征，如阿尔金、昆仑、喀

喇昆仑、横断山和红河等早期多以冲断构造、后期以走滑断层为主的构造，以及无可相

比的喜马拉雅冲断和逆掩断层的构造特征;据现有资料 (阿尔金活动断裂带课题组，
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1992)，亚洲大陆南缘一阿尔金、塔里木以及天山等地带，第四纪以来断裂错动速率逐

渐降低，如果亚洲大陆向南俯冲，与其前缘地带错动速率相应增大是相互矛盾的。④高

原地壳一上地慢结构、构造是非均匀块体，对其演化、地壳缩短、加厚隆升，以及低温

塑性体的有限单元模拟，在时空上，高原不均匀的复杂变形特征是难得到真实反映的。
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            (引自郭新峰，1990)

二、青藏高原形成的构造动力学及其效应

    以上可以看出，地学家对青藏的形成、隆升机制和模式，多侧重从各自专业、学科

以及所掌握资料出发予以论述，各有千秋。根据近10多年来中国地学家以及中外合作

考察的大量实际资料，关于青藏高原的形成和演化，简而言之是多层次、多阶段和多因

素所决定的。从以上沉积、古生物、古地磁以及热年代学等提供的资料，中外地学家一

致认为:印度大陆与欧亚大陆拼接时期，是在白奎纪末一始新世，其后进入高原地壳缩

短、加厚和隆升阶段，据以上有关章节，我们将高原形成和演化分为三大阶段:①始新

世一早渐新世的慢速隆升期;②渐新世一上新世的中决速隆升期;③晚上新世一更新世

一全新世的快速、主隆升期;由于晚新生代以来高原隆升的显著增快，还可分出全新世

特快隆升期。各期主要地质依据和特征简化如表7-140

                (一)高原地壳构造变形特征及其效应

    青藏高原处于北面塔里木一中朝地块、东面扬子地块、南面印度地块之间，据目前

古地磁以及应力场特征 (林金录等，1990;翟永建等，1989;阿尔金活动断裂课题组，

1992),高原所受挤压是以南来印度地块向北的推挤，扬子地块无向东大规模位移，只

有顺时针向北转动的挤压 (翟永建等，1989)，塔里木白些纪之后向北位移不大 (李燕

平等，1989);因而，这三大刚性块体向高原内不均一的汇聚、挤压及其促使高原本身

各块体向北为主的移动速率的差异，是控制高原地壳缩短、加厚和隆升的基本因素。我

们可以划分为以下阶段和类型。

    256



表 7一14

r心
戈J、

、、J

喜  马  拉  雅 区 青  藏  高 原

地质依据 构造事件 古生物依据及
推断高度/m

地质依据 构造事件
古生物依据及
推断高度/m
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速衡
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烈 “
隆热
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  力

全
新
世
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强烈隆升
        50以)
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    (1)非对称和对称山链的冲断和逆掩推复构造，是早期地壳缩短、加厚和隆升的主

要因素:它们包括高原周边喜马拉雅山、龙门山、阿尔金山和祁连山及高原内部冈底斯

山、藏北、昆仑山等上新世一更新世前的冲断、逆掩推复带，它们对高原地壳缩短、加

厚及隆升速率的影响，这在前后章节已叙述，此不赘叙。

    (2)后期走滑断层对高原地壳缩短、加厚和隆升的控制作用为:高原内走滑断层与

冲断、逆掩推复构造在时空上相互依存、相辅相成，一些主要走滑断层一般出现在更新

世前后，此时高原地壳缩短、加厚和隆升达到一定程度。如昆仑走滑断裂带、藏北可可

西里一金沙江走滑断裂带、阿尔金走滑断裂带、雅鲁藏布江走滑断裂带以及红河一横断

山走滑断裂带等，均具有早期冲断和逆掩推覆构造为主，后期转化为走滑断裂带为主的

特征。如昆仑断裂带，强烈的冲断和逆掩推覆构造使古近系叠覆于新近系泥灰岩和淡水

灰岩之上 (本书第六章;阿尔金活动断裂带课题组，1992)，该带之南，西大滩断裂带

内清楚地见到早、中更新世羌塘组为左旋走滑断裂切割 (本书第一章)，据估算，该走

滑断裂左滑速率为:10mm/a一20mm/a，平均为13mm/a(本书第六章);该断裂东延到

玛曲一带，从错断地貌和震源机制分解，均说明后期已转化为左旋走滑断层 (本书第六

章)。

    雅鲁藏布江一冈底斯断裂带具有同样特征，冈底斯冲断一逆掩推覆构造 (GT)和

仁布一泽当冲断一逆掩推覆构造 (RZT)产生于早中新世 (本书第六章;An Yin
1994)，但到上新世一更新世其西北段和东段则发展为右旋走滑断裂带，据估算右移速

率约18mm/a(Do
    这里值得强调的是，高原北部阿尔金和东南部红河走滑断裂带对高原形成的重要作

用;它们都具有早期以挤压冲断构造为主、后期转化为走滑断裂带的特征。

    阿尔金走滑断裂带:该断裂带现代应力场是一显著左旋走滑断裂带。但在上新世一

更新世前，阿尔金断裂存在向塔里木盆地逆冲推覆构造，结晶基底普遍逆冲推覆于上新

世一更新世沉积之上 (崔军文等，1990)。近几年国家地震局阿尔金活动断裂带课题组

(1992)的较系统调查研究同样表明，特别是在该断裂南段，早期更新世前的逆冲推覆

构造强烈。此外，在该断裂北盘出现隆起剥蚀堆积较厚的早更新世玉门组磨拉石建造，

也说明早期存在较强烈挤压逆冲活动。但自晚更新世以来，该断裂带则转化为显著的左

旋走滑活动，根据上述课题组的研究，该断裂带自上新世以来最大位移量约为75km,

认为一些地学家提出的，最大位移量为120km乃至1 200km (Tappormier et al. , 1981)是
不可思议的。课题组根据水系错断数据、14C及热释光年代测定等大量数据估算出阿尔金

断裂带活动速率:上新世以来南段平均水平活动速率为5.8mm/a，北段为5.0mm/a

5.8mm/a;早更新世以来增大，南段平均水平活动速率为6.40mm/a，北段则大致与上新

世以来相近;垂直抬升速率明显小于水平速率，早更新世以来断裂南段为0.56mm/a,

北段为0.45mm/a，全新世以来南、北段垂直抬升速率为0. 17mm/a一0.53mm/a。课题组

还对阿尔金断裂及其昆仑山邻区第四纪沉积进行了热释光法及’4C年代测定，估算出堆

积速率，前者结果为 (0.08士0.02) mm/a，后者为 (0.49土0.09) mm/a，尽管二法数据

  ① 刘庆.1993.西藏西部新构造运动(博士论文)
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相差较大，但可看出阿尔金山及昆仑山邻区，第四纪以来隆升速率明显低于高原南部。

此外，课题组还对阿尔金山及其山前槽地上新世以来的堆积，进行了隆起幅度与堆积厚

度的研究，计算得出阿尔金山于上新世以来的最大抬升速率平均为0.42mm/a。如按此

估算，早第四纪以来，阿尔金山及其邻近抬升量约为0.6km一0.8km。另外，据新疆地

震局近30年在阿尔金山两期水准复测，提出其东北阿克塞及其西部为最大隆升地带，

可达5.1 mm/a，但仍然低于高原南部喜马拉雅区的近代快速隆升。

    以上资料和数据大体可说明:①高原北部阿尔金山一带上新世以来，抬升速率低于

高原南部;阿尔金山相对较快隆升期可能在上新世前后和近代;②第四纪以来阿尔金山

平均抬升量不大，为0.6km一0.8km，而现在阿尔金高峰山脉地带达6 000km左右，因而

上新世及其之前 (渐新世一上新世时期)是否有过快速隆升?目前还缺乏数据予以说

明，尚待今后研究;但似可说明早期向高原内部冲断、逆掩构造，对高原地壳缩短、加

厚和抬升起到一定作用。③以上同样可说明，高原隆升的不均一性，北部隆升较早，且

速率不快，高原南部隆升相对较晚 (更新世以来)、较快，抬升较高;上文从高原南、

北古岩溶地貌已论述了这一问题，上新世或稍前，高原南部古岩溶广泛发育，而阿尔金

及其邻区则贫乏鲜见，这说明高原南部相对处于低海拔地带，气候温湿，易于形成古岩

溶，而高原北部由于较早隆升，已不具有发育广泛岩溶地貌条件。

    红河走滑断裂带:近年国内、外地学家已有较多论述 (Tapponnier et al. , 1993;张
连生，1996)，此不赘叙。它与阿尔金走滑断裂带，在青藏高原形成和演化中起到重要

作用;同是在多期、不同变形构造作用下，将古老基底— 元古界为主的变质岩系抬升

到地表，在新生代中期、后期发生强烈、大规模走滑断裂。据钟大责、Tapponier等研究
(钟大费等，1989)，早期左旋走滑断裂带内斜长角闪片麻岩等的角闪石、黑云母的K-

A:和40Ar/39Ar的年代测定结果均在30Ma一2OMa内，断裂带东侧新近纪串珠状盆地的存
在等，说明该断裂早期左旋滑移发生在渐新世一中新世。据钟大责及云南地质矿产局报

导，该断裂左旋错移达320km一350km。沿该断裂带新近系和第四系长条菱形 (右旋指

向)盆地的展布以及第四系又有显著次级断裂的割切等，充分说明后期、上新世一更新

世以来，该断裂已转化为右旋走滑，从长条、菱形串珠状盆地内较厚的新近系和第四系

包括磨拉石在内的巨厚堆积，说明更新世以来，哀牢山一带处于强烈构造活动，是该地

带主要隆升时期，直到近代仍是地震多发区。

    显然，红河走滑断裂的发生和发展与怒江、澜沧江横断山断裂系的演化分不开，它

们自始至终受到 “印缅特角 (构造结)”向北挤压的影响，这里顺便提及:以上断裂地

带除早有报导的蛇绿混杂岩、高压变质岩外，近年在大拐弯南迎巴瓦山地区，已有高压

麻粒岩报导 (钟大贵等，1989)0“印缅特角”早期的挤压，在横断山断裂系和红河走滑

断裂带北端三江口一带，同样存在早期 (上新世一中新世、渐新世?) 来自“特角”挤

压造成的冲断构造 (云南地质矿产局，1990)。因而，青藏高原东部地壳缩短、加厚和

隆升，受到早期冲断一逆掩构造和晚期大规模走滑断裂构造的双重影响，致使高原东部

横断山地带，很可能是高原地壳缩短、加厚和隆升最强烈的地区。

    喀喇昆仑走滑断裂带:该断裂带是雅鲁藏布江缝合带的西北延伸，是高原西南重要

而显著的一条右旋走滑断裂，但研究程度相对较差，向西北它可能与 “帕米尔一兴都库



什特角 (构造结)”的东南右旋走滑断裂相连，向东南与雅鲁藏布江缝合带相接后，如

上述，早期它可能具俯冲、逆掩构造性质，后期更新世以来转化为右旋走滑断裂。

    刘庆①沿班公一扎西岗一噶尔一门士一带作过调查研究。他通过错动断距的精细

测量，利用古气候资料估算错动地貌标志的年龄，然后推断后冰期断裂运动速率，提出

全新世以来作为高原西南边界的喀喇昆仑右旋走滑断裂，具有快速平移特征:①北段班

公一扎西岗右旋速率为 (35士10) mm/a;②中段噶尔盆地断裂则兼有走滑和正断层两

性质，平移速率为 (18士8) mm/a，拉张速率为 (4.5士2.5) mm/a;③南段门士盆地右

旋平移速率为 (30士10) mm/a;④最北段 (喀喇昆仑以北)，右旋平移速率为 (17.5土

7.5) mm/a，垂直抬升速率较低，为4mm/a一5mm/ao

    此外，在自然条件极为艰难条件下，刘庆对高原西北部龙木错一带也进行了新构造

研究，提出龙木错一郭扎错断裂以左旋走滑为主，全新世平均位移速率为 (8.5 1 15)

mm/a，垂直速率较低，为0.5mm/a一1.7mm/ao

    从上述数据，大致也可看出高原北部喀喇昆仑北段与昆仑交接地段以及高原西北龙

木错一郭扎错一带全新世以来垂直抬升速率较高原南部低。

    关于早期以冲断和逆掩断裂为主与晚期以走滑断裂为主的发生机制，洪汉净作了简

明的解释②，这里稍加补充:早、晚期应力场转变，是与高原隆升先慢、后快分不开

的，两者相辅相成。可以设想，早期上新世前，高原隆升速率很低情况，反映了垂直应

力不大，向上是自由空间，地壳底界也不存在较大浮力，而南、北向挤压必然造成近

东、西向近直立的应变椭球体 (图7-9)，最大应力轴。1与最小应力轴a3，均位于垂直

面上，而最大剪应力则发生在(51与a3之间 (T1mar = 1/2  (a，一63))，从而出现冲断、逆
掩推覆为主的构造;晚期 (约在上新世以来)，随着高原隆升的加快，垂直应力强度增

大，最大应力轴Cl和最小应力轴(13将接近于水平面内，因而最大剪应力 (T2max)以近
于水平应力的走滑断裂为主 (图7-9)。以上是假设高原整体作为一均一块体来考虑，实

际上不同地段应力场的转换是复杂的，这里只能作一原则性解释，接近实际的解释要留

待今后工作作出。

，行一一一 一~、\

图7-9 青藏高原隆升早晚期应力场转换示意图

              (据洪汉净图修改)

刘庆.1993.西藏西部新构造运动 (博士论文)

洪汉净.1991.祁连山地区地震活动与青藏高原隆起关系 (科研报告)
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②
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        (二)周边刚性块体对高原地壳缩短、加厚和隆升的影响

    以上提到，印度、扬子和塔里木一中朝三大刚性块体的挤压作用，是高原地壳缩

短、加厚和隆升的重要因素，而印度板块的向北推挤起到主导作用。有关三大块体向高

原的推挤应力场特征，目前只有印度板块向北挤压提供较多定量一半定量数据。主要是

从古地磁以及Cande, Pitman和Molnar等的研究提供出的一些推算:约于更新世以来，
印度板块向欧亚大陆以平均速率50mm/a一60mm/a的推挤，而印度洋大体沿欧文

(Owen)断裂带向 “帕米尔特角 (构造结)”的推挤平均速率为43mm/a;沿900E断裂带

向 “印缅特角 (构造结)”的推挤平均速率较高，达64mm/a(阿尔金活动断裂带课题

组，1992)。但以上印度板块向北的推挤，对亚洲南部产生的效应各家认识不尽一致;

Molnar等的估算是:这一南来的挤压一直可影响到天山乃至阿尔泰。挤压力为高原南北

逆冲作用所吸收，在天山吸收量达 (1317) mm/a，阿尔金一昆仑山逆冲作用吸收量为

(614) mm/a，阿尔金走滑断裂带上的南北挤压分量的吸收量为 (11 1 7) mm/a，南边

喜马拉雅逆冲作用吸收量较大，达18mm/a。以上给出南北向缩短率为(48 1 25) mm/a,

与Cande和Pitman的推断接近 (Dewey et al.，1990)0
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        图7-10青藏高原各块体变形吸收A示意图

            (引自阿尔金活动断裂带课题组)

:印度板块运动矢量(mm/a) ; 2:高原各块体运动矢量(mm/a);

          3:各块体吸收量;4:块体滑移速率

    但是阿尔金活动断裂带课题组的研究认为:这一南来的强大压力，使亚洲大陆南部

发生纵向压缩变形和横向走滑运动;而阿尔金左旋走滑断裂，对南来挤压力起到阻挡作

用，使之转换为北东向水平应力，因而向北传递到塔里木和天山的压应力已大大减弱，

吸收量仅3mm/a - 4mm/a，课题组按印度板块向北挤压为50mm/a计算，认为高原内的

滑移变形运动是抵消 (吸收)南来挤压应力的主要因素，因而与Molnar等认识和估算

不一致。课题组估算值为:喜马拉雅块体滑移不明显，以挤压吸收量为主，约为5mm/a,



其余各块体以滑移吸收量为主，分别为:冈底斯块体为15mm/a，羌塘块体为12mm/a,

昆仑一柴木块体为6mm/a，祁连块体为5mm/a。传递到北面塔里木一天山仅有压应吸收

量3mm/a - 4mm/a(图7-10)，课题组强调向北挤压的缩减，认为与他们在天山和准噶

尔调查估算这两地区向北运动速率分别为3mm/a一6mm/a和3mm/a是一致的。总之，

印度板块向北挤压应力在高原内部已被大量吸收，不是影响其北亚洲南部 (新疆等地

区)以及中国东、北部等的主要力源。

三、促使青藏高原地壳缩短、加厚

    和隆升的深部地质作用

    继中法合作喜马拉雅考察地球物理探测之后，近10年来在高原开展了较多地球物

理测深的研究，主要有:①亚东一格尔木断面综合地质、地球物理的调查;②中美合作

宽频带数字化地震测深;③中美等合作INDEPTH第工期和第n期研究;④中法合作天

然地震岩石圈探测;⑤中美加MT探测等。此外，国内外地球物理学家还在高原及邻区

进行了三维地震层析成像探测等工作。以上工作对了解高原地壳一岩石圈上地慢结构、

新构造特征等有着重要意义。但就现有掌握资料，各家数据和提供模式存在分歧，甚至

有较大差异，如莫霍界面的深度、低速层 (地壳分层)的划分等。藏北岩石圈上地慢是

否存在等重大问题，至今认识分歧，无足够资料予以论断。因而本节仅根据已掌握的部

分地球物理测深资料，从 “多阶段、多层次、多成因”角度，论述高原地壳缩短、加厚

和隆升机制及模式。

          (一)不同层次构造变形，对高原地壳缩短、加厚和

                          隆升的控制作用

    中法合作调查队在较大范围内爆破地震测深结果表明:在10km一30km处 (P波

5.6km/s一5.7km/s)和50km一60km处 (P波为6.0km/s一6.1km/s)有两个低速低阻层，

它们分别作为高原上、中、下地壳分界;这一结果与天然地震低Q值特征基本一致;

据报导 (冯锐等，1985)高原地壳内存在两个显著的衰减层，分别于13km一33km (QR

为65一130)和45km以下 (QR为18一110)。上面数据表明:10km一30km的低速、低阻
层和低Q值层作为地壳内 (上、下或中地壳)的分界已无问题;而50km一60km处的低

速、低阻层和45km以下的低Q值层，是否看作同一层，认识不一致;目前我们暂采用
前者为上、下地壳分界。中法合作爆破地震结果还显示高原存在数千米到十数千米厚的

壳慢过渡层。第一低速层，反映了上地壳底部存在折离面 (decoupling level)，上地壳各
断裂带归并、终止于此面内;上地壳是通过脆性变形为主的冲断、逆掩叠覆等构造促使

地壳缩短、加厚和抬升的。

    近几年，中、下地壳和上地慢流变学以及岩石组构与地震波速的实验测试和对比研

究表明:20km以下到莫霍界面，V。平均数值为6.11km/s一7.5km/s，大体相当于片麻
岩相和麻粒岩相组成的中、下地壳;这一波速与高原各家测深数据，即20km一30km以

下V。为6.1km/s, 6.2km/s, 7.2km/s, 7.42km/s(肖序常等，1988)大致相当，代表高
    262



原地壳的中、下部位。上述实验测试和对比研究指出，随着围压和温度的升高，中、下

地壳的应变速率 (S-i)和泊松比也将增大，促使该层以韧、塑性变形为主。因而促使

高原地壳缩短、加厚，必然也是以塑性变形构造为主。

          (二)深部热效应对高原地壳加厚和隆升的控制作用

    (1)热源直接信息:20世纪80年代中法合作考察及亚东一格尔木断面综合考察，

提供了较详细高原热流值数据 (沈显杰，1992)，高原本部具有较高热流值，特别是中

南部:4为91 mw/甘一146mW/甘，最高值可达364mW/扩，但往南尼泊尔加德满都地
区和往北柴达木地区分别降低到7lmW/泞和70mW/扩，低值乃至4OmW/时 (图7-
lla)。沈显杰强调，高原岩石圈底熔减薄和底部增热效应，促使地壳重融和岩浆形成，

是高原地壳加厚和隆升的因素之一。

    (2)热源间接信息:除上述提到高原两个低Q值层外，利用高原天然地震资料求

得的Q值，无论是P波或S波或面波的Q值都非常小，Q。二25, Q，二150，面波得出的
QR值，lOs一15s为150-30, 40s一lOOs为10左右，而东北辽宁海城和邻区四川石棉地

区所得出的Q。值高达620和560(冯锐等，1985)0
    近几年，国内外进行了地震层析成像的研究 (刘福田等，1989;周兵等，1991;曾

融生等，1992; Francis et al. , 1994)，特别是Francis, Wu(昊大铭)利用瑞利波和乐甫
波提供的资料，清楚表明在30s一70s内的波速 (大体相当于高原地壳一上地慢)与其

周边以及亚洲其他地区相比，显著偏低，平均低于地壳内波速巧%左右，但向南到喜

马拉雅山及其以南地区，波速又显著升高①。
    近年中法合作中地震层析成像探测研究也显示了高原低速、高导层 (许志琴等，

1996)，特别是西藏中、南部也显示较大范围的低速、高导层 (图7-llb)0

    值得提到的是，根据近年大地电磁测深结果 (郭新峰等，1990; Chen Leshou et al. ,

1996)，在西藏高原中、南部也出现了较大范围的低阻层，莫霍界面以上均小于500m

(图7-llc)，较好的解释只能是这些地带存在大范围的热熔层。
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                (说明详见正文)

          图7-11 青藏高原地壳一岩石圈上地慢结构与地壳缩短、加厚和隆升示意模式

    此外，据报导 (滕吉文等，1985)，天然地震珠波穿过青藏高原时能量突减乃至消

失。

    以上异常高的热流值、显著低的Q值、三维地震层析成像清晰的极低波速、MT

(大地电磁测深)大范围低阻层，以及Lg波的消失等充分说明:高原深部存在广泛低粘
滞性层和高熔融热流的强烈活动，它们在高原形成过程中，不仅能增强地壳的蠕动变

    264



形，造成地壳的缩短加厚，而且地壳的重融、热扩散将产生低密度空间，为上地壳的上

浮、隆升提供有利条件。

        (三)均衡调整对高原地壳缩短、加厚和隆升的控制作用

    古近纪一新近纪以来高原通过上述各种变形构造、热力作用等，特别是在羌塘北部

一可可西里地带形成了较厚地壳和岩石圈上地慢，具有强大的静载荷压，即令高原等效

弹性板厚度巨大，也抗衡不住这一巨大静载荷作用，因而造成岩石圈的向下弯曲，呈现

不均衡状态— 软流层内 “下沉山根”的形成，与 “地表山隆”互成镜像形态;但到后

期 (上新世之后)，印度板块向北挤压相对减弱 (肖序常等，1988; Wyllie, 1975)应力

松弛，则引起均衡调整，“下沉山根”将逐渐抬升，高原呈现隆升;但这里要强调的是，

高原地壳一岩石圈结构的不均一性、热扩散存在的差异等，在时间和空间上将出现隆升

不一致。如喜马拉雅山区，现处于其北部隆升快的地区，出现大型正重力异常60 x

105m/s2一80 x 105m/s2，引起许多地学家兴趣和关注;近年地震资料 (包括INDEPT第I

期和第II期)，喜马拉雅山链的地壳厚度从45km - 75km，与高原中南部相比，不是最厚

地区，但它隆升的快 (见上文)和高，各家解释不一。我们认为:上新世以来一是南来

挤压应力的减小，二是印度洋的向北挤压，主要应力强度指向东部 “印缅特角”地带和

西部 “帕米尔特角”地带，喜马拉雅山带处于相对张弛地带，因而地慢深部物质 (高重

力)向上涌，壳下玄武岩层和镁铁一超镁铁物质增多，导致高正重力异常和山带的快速

上升。但一些学者认为，由于印度板块继续向北下插，这一运动力不仅可支撑住喜马拉

雅山带质量过剩，而且使之快速上升，对此目前认识不一，尚待今后工作修正。又如西

藏高原中部冈底斯地体，较长期经受热作用，那里隆升可能以热扩散效应为主。向北西

藏高原以北到昆仑以南地带，具有较厚岩石圈上地慢，似乎处于相对较慢隆升的均衡调

整阶段。根据近年中法合作的地震层析成像结果，在这一带的昆仑山南存在远较高原

中、南部为小的冠状低速层 (许志琴等，1996)，目前一般解释是，柴达木一塔里木地

块以高角度作陆内俯冲，导致上地慢低度熔融，因而出现小范围低速层，可可西里地带

碱性火山岩的喷溢可能与此有关。

四、结 论

    尽管目前对青藏高原地壳加厚、缩短和隆升尚有不少问题有待进一步深入研究，但

我们将所获得的各项地质、地球物理资料，特别是大地电磁测深、深地震测深、地震层

析成像、热流测量和地质资料进行综合对比研究后，对一些受关注问题可以得出以下几

点认识 (见图7-11)o

    (1)关于印度板块与青藏高原拼接碰撞带的结构、构造以及动力学特征，根据20

世纪80年代初期和中期，20世纪90年代初中期两轮地球物理探测，特别是近年IN-

DEPTI)的实施，从深反射探测和大地电磁测深以及动力反演等 (Zhao et al., 1993;

Chen Leshou et al. , 1996)。可以初步推断，印度板块未长距离向北楔人，而是受阻于雅

鲁藏布江以北的热熔层，印度板块岩石圈一上地慢，于雅鲁藏布江以南约以300倾角向
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北下插 (INDEPTH中重力初步资料等)(参阅图7-lld)0

    (2)关于青藏高原地壳缩短、加厚和隆升机制，作者再次强调在时空上具有 “多阶

段、多层次和多因素”的特征;其动力学机制受到三大力源的制约:

    一是来自南面印度板块为主的挤压及其周边塔里木地块、扬子地块和中朝地块 (地

台)的滞后阻力，产生向高原内不均匀的汇聚挤压，导致高原内各块体位移速率的差异

以及在空间上出现不同类型、层次的构造变形，是控制高原地壳缩短、加厚和隆升的基

本因素。

    二是高原内的热力作用、热效应，根据近年MT热流测量、深地震测深和层析成像

等资料，可以清晰看出在高原中、南部的冈底斯及羌塘、唐古拉地体以南深部存在低阻

(参阅图7-11 c)、低速和高导层 (参阅图7-11b)及高热流值 (参阅图7-11a)，即这一带

具有 “热壳、热慢、厚壳”特征 (参阅图7-11d)。热力作用不仅能增强地壳的蠕动变

形、造成地壳的缩短和加厚，而且可促使地壳发生重熔、热扩散，从而产生低密度空

间，为地壳上浮、隆升提供有利条件。

    三是均衡调整对高原的控制作用，新近纪以来高原通过上述各种变形构造以及热力

作用，特别是在羌塘北部一可可西里地带形成了较厚地壳和岩石圈上地慢，具有强大的

静载荷压，即令高原等效弹性板厚度巨大，也抗衡不住这一巨大静载荷压作用，因而造

成岩石圈的向下弯曲，呈现不均衡状态，在软流圈内形成 “下沉山根”与 “地表山隆”

互成镜像形态;但到后期上新世和更新世以后，除东面印缅特角和西面帕米尔特角仍保

有较强挤压外，印度板块向北挤压相对减弱，压应力相对松弛，从而引起均衡调整，

“下沉山根”将逐渐抬升，促使地壳上隆。

    以上论据说明，青藏高原地壳缩短、加厚和隆升，既非 “长距离楔人模式”、“推土

机模式”，与Zhao, Morgan等所提模式也不一致，更非近年Willett等的“亚洲大陆以缓
倾长距离向高原俯冲”模式。

    (3)根据以上资料，对高原的形成和演化我们的设想是 (参阅图7-11d) ①早期

(晚白坐世一渐新世)高原呈现拼接碰撞期缓慢隆升阶段;印度板块以缓倾角向北俯冲，

受阻于雅鲁藏布江以北冈底斯一带低速、熔融层 (参阅图7-11d)0②主要在渐新世一中

新世，高原以中等速率抬升，地壳缩短、加厚和隆升量不大;地壳上部脆性变形 (以冲

断、逆冲叠覆为主)，促使地壳缩短和加厚。③上新世一更新世以来，高原隆升速率加

快，是高原地壳缩短、加厚和隆升的主要时期;地壳出现脆性和脆韧性大型走滑断裂为

主;地壳中、下部表现为韧性、塑性变形构造为主，促使高原地壳缩短、加厚和隆升。

④在空间上，冈底斯一羌塘地带的隆升，受到较强热力作用的影响为主 (参阅图7-11);

晚期更新世以来，高原北部可可西里一昆仑山以南，山根的抬升、均衡调整，对隆升起

到一定作用。

    (4)青藏高原处于印度洋向北扩张的前沿地带，自古近纪一新近纪以来，一直受到

南来为主的挤压应力的影响，同时它又对邻区产生一定影响;但南来的压应力分别为高

原各块体间不同变形构造所吸收，特别是阿尔金走滑断裂，对南来挤压起到阻挡和转换

作用，使南来挤压转变为北东水平力，而中国中东部 (1020E)南北向构造带对南来的

北东向挤压也起到阻挡作用;因而我们认为来自印度板块或印度洋向北扩张所产生的推

    266



挤作用，对天山以北和1020E以东可能影响不大。联系到塔里木以北，天山一阿尔泰山
至今尚未有确切的中新生代侵入岩 (或较多岩浆活动)的报导，也间接说明南来挤压对

天山无强烈影响。

    (5)青藏高原地壳的缩短、加厚和隆升是几千万年来的地质历史演化，非线性演变

过程;本章讨论中，地球物理资料、数据占有重要地位，但它们可能只反映新生代后期

以来千百万年的深部地球物理状况，尚不可能确切地反映各地质时期高原地壳一岩石圈

上地慢结构、构造演化的实际情况;因而有待于今后地球物理、地球化学、同位素年代

学以及高温、高压试验技术等多学科相互渗透，提供更多数据和更接近于实际的深部地

质过程的模拟。
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    长期以来，青藏高原一直是国内外地质、地球物理学家们竞相研究的对象。近年

来，取得愈来愈丰富和系统的实际资料，提出了各式各样的推论、假说或模式。这些模

式按力学机制主要可分为三类:①以印度板块挤压力为动力源的俯冲、碰撞模式。如滑

线场模式 (Tapponnier et al. , 1976)、推挤模式 (England et al. , 1982; Vilotte et al. ,

1982;钟嘉k, 1988)、菱形块体模式 (Rothery et al. , 1984)及俯冲和俯冲碰撞模式
(Powell et al. , 1973; Bird, 1978; Seeber et al. , 1981a;常承法等，1982;李廷栋等，
1985;滕吉文，1985) 0②以垂直方向负荷力为动力源的重力作用模式。如重力流扩展

模式 (周玖等，1983)、深源力作用模式 (Zorin et al. , 1979).③注重水平向挤压又考

虑垂直方向负荷作用的双向挤压模式。如 Burchfiel的双向挤压模式 (Burchfiel et al. ,

1985)。这些模式都在不同程度上以其自身所持有的观点对青藏高原内部及其周边复杂

的地质构造现象发挥了其解释作用，同时也因存在这样、那样的缺点，其解释结果尚不

能完全为人们所接受。

    持第一类模式的学者或多或少地忽视垂直方向负荷力的作用。其实，对于青藏高原

这样高的海拔地区，仅地形引起的负荷便可达100MPa以上，若考虑地壳的上浮力，虽

然上下夹挤负荷作用下在高原内部产生的扩展应力较小，但在高原边缘却可产生高达

100MPa以上的水平挤压应力。而来 自印度板块的挤压应力据估计不足 50MPa

(Artyushkov, 1973;汪素云等，1980)，而且这种侧向挤压力传递的距离有限 (罗焕炎
等，1982)。因此，忽视垂直方向负荷力的影响是不适宜的。持第二类模式的学者忽视

印度板块挤压力的作用。这种挤压力现今对高原所起的作用虽小于负荷力的作用，但上

新世晚期之前在高原隆起高度不大的情况下，其作用远胜过负荷力的作用。因此，能否

忽略印度板块挤压力的影响还应考虑其作用历史，加之近期仍不能不考虑这种挤压力，

这样忽视这种力也是不适宜的。持第三类模式的观点较为客观，因为这两种力点是同时

存在的。但主张这种模式的研究者为数不多。Burchfiel等提出这一模式企图解释高喜马

拉雅地区以北中新世至早上新世产生的正断层，他们利用5km的高度作为青藏高原的

海拔，但当时海拔高度不足千米，不可能由重力滑塌作用形成这类断层。因此，他们的

解释并不成功。

    鉴于上述特点，我们认为对这两种力长期以来一直没有较满意地综合考虑。另外，

前人所建立的力学模式更注意高原面上的应力分布的讨论，对应力随深度的变化问题无

从讨论或最多只是定性地描述。这不仅为应力的空间分布及其与层状介质变形特征的研

究留下问题，对于确定地震活动的强弱程度、地震集中分布的可能位置也不可能达到更

可靠的程度。而且浅层的地质现象除与自身的应力分布关系密切外，与深层的应力也有

一定联系，深层的地质现象也同样如此。因此，研究青藏高原应力随深度的变化情况，

有助于说明地质构造现象的动因，也有助于确立一种能较完满地解释高原地壳缩短、增

厚、隆升及伴随的一系列复杂现象的模式。

    本章从传播矩阵原理出发，以青藏高原垂直方向受夹挤负荷作用为边界条件，根据

力学上的叠加原理，将传播矩阵解与弹性受压的薄板理论解相叠加作为岩石圈应力的实

际结果。依据各地体的应力分布特征讨论青藏高原的地震活动性、地震集中分布与介质

的变异带、低速低阻层的关系及其他地质问题，并给出高原成因的一种可能模式。



第一节  岩石圈模型应力计算的数理方法

    青藏高原岩石圈应力分布受四个方面的影响。其一，为垂直方向上的负荷作用引

起;负荷作用考虑其两种情况:一为地形施加的负荷及岩石圈上面物质的负荷。一为岩

石圈底层所承受的上浮力。这两种负荷力相对高原内部岩石圈密度不均匀体引起的外加

负荷力要大得多。因此不考虑高原内部密度不均匀体不至于对结果产生太大的影响。由

垂直方向夹挤负荷产生的应力可以借用传播矩阵法确定其应力分布。其二，为来自印度

板块的挤压力作用引起。此类力引起高原内部的应力分布可根据弹性板理论确定其解。

其三，为青藏高原岩石圈弯曲产生的应力。这种应力还与岩石圈原始弯曲有关，但原始

弯曲较现今巨大的负荷力和印度板块挤压力作用造成的弯曲要小得多，因此可忽略其影

响而只考虑后两种因素引起的应力。其四，为热作用引起。后两种因素引起的应力目前

考虑的尚少，这里忽略其影响。

    另外，软流圈对流或岩石圈与软流圈的相互运动可在岩石圈底部引起剪切应力。岩

石圈在剪切应力作用下产生的最大应力可示为 (Bott et al. , 1979) :

        刃
6-、 二一丁一

  ““ L

    其中T为软流圈由于对流或岩石圈相互运动在岩石圈底部产生的剪切应力，D为对

流圈的水平距离 (对流圈的宽度或大小)，L为岩石圈厚度。对于青藏高原，若假定软

流圈的对流环宽度D为2 OOOkm，岩石圈厚度 L为140km，岩石圈底层剪切应力为 1 MPa

(Schubert et al. , 1978)，则由软流圈作用引起的最大应力为14MPa。显然，这种应力量
值较小。事实上如此大规模的对流能否存在是值得怀疑的。若对流环规模较小，则产生

的应力也要相应减小。因此，可忽略这种剪切应力对岩石圈所施加的影响而只考虑软流

圈的上浮力作用。在计算中将不考虑岩石圈底层的剪切应力的作用。

一、传播矩阵解法确定夹挤负荷作用下的应力

弹性介质在引力场中的运动方程可表示为 (Dahlem, 1968) :

V·T=[p(二，Y,:).g(二.Y.:)V一u(二，y,z)]·0 fig(二，Y,:)·u(x，Y, Z)〕
                                                                      (1)

其中g (x. Y.:)为重力加速度矢量，“
为介质密度

        Tij

T (x, y,:)为变形应力张量。

二pgui,卢3,j一Pgu3,j

(x.  Y.:)为变形位移，p (x. Y.:)
(1)式的分量形式为:

(if

弹性介质满足胡克定律

      Ti, j=A Uk,庐‘，，+/1(ui,j+uj,‘) (2)
    T为变形应力张量;i, j, k为单位矢量;入、“为位移分量;'a为弹性参数;p为

介质密度。



傅氏变换形式可表为:
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(4,)式的解为:

二(k,:)=em(，一zo)w (k,:。)
对于多层介质解可表为递推公式形式 (图8-1):

、(k，:。)=em, (、一;) eM2( z:一z2)... èx、一:一=�)w(k，Zn ) (4,,)

犷‘
  Z

P,     P, M,      Z,

M2 乙

林    Ih 肠       ZN二H

                              图8-1 多层介质变形示意图

    其中Ml}  M2...... Mn分别为不同层的常数矩阵 (:‘一:‘_，)为第I层的厚度。用插
值多项式表示指数项，则:

              (M一A,I)(M一A-,I)(M一AdI)，，__、
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应用插值多项式 (5) 并取:。==

W(K,O)=Q1 Q2" Q.W (K,

对于多层介质则:

式分别成为:

(6)

对于岩石圈二、三、四层模式

W(K,O)=Q1 Q2 W(K,H)

W(K,O)=Q1 Q2 Q3 W(K,H)

W(K,O)=Qi Q2 Q3 Q4 W(K, H)

(7)



对于青藏高原承受夹挤负荷作用下的边界条件可规定为:

{TT.(K,0)、二0
)T( K,H’二0
}T=(K,0)、二一Pt 1‘:(f( x)+u2(xio))p一‘kxdx
L.几(K, H)=一Pmguz (K，H)

(8)

    其中:f (x)为负荷函数，P，为负荷物质密度，P.为软流层物质密度。(8)式中
的前两项表岩石圈的上、下表面剪切应力为0，后两式表示岩石圈上表面所承受的地形

负荷及岩石圈下凹部分物质负荷引起的垂向应力和下表面所承受的地慢浮力作用产生的

垂向应力。

    由 (7), (8)两式可求得二、三、四层介质情况下的位移和应力。根据傅氏逆变换

式:

、(·，Z) _六、:.If(“，z)e0kxdx
    可将计算的位移和应力作傅氏逆变换 (计算时取离散形式)，得到岩石圈受夹挤负

荷作用下的最终结果。

二、弹性板理论确定水平挤压作用下的应力

表述岩石层受水平和垂向载荷作用下的弯曲方程式为 (Turcotte, 1982)(图8-2) :

_d41
u 一一二 =491二q a ( x) (9)

尸二》 <二二尸

一 二二二二二i t-

图8-2 岩石圈受水平、垂直力作用弯曲图

方程(9)其中I为弹性板偏离水平位置的值，qa  (X)为外加负荷，P为水平挤

压力，钾为弹性板之下与之上物质的密度差，

板厚度，u为泊松比。

D=不一        Eh伪弹性板刚度，、为弹性
      IL  以 一[))

对于弹性板板缘受力和力矩作用的弯曲方程 (9)式的解为:

其中:

9=
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C4=
N 。(Da2一3尸D+P)
D 2a2尸D+a4(3D一a2/3P一P33+3D5

其中N为外加力矩。弹性板弯曲应力为:

              E   d21

  ‘=一不二2z矿
对于多层弹性板，杨氏模量和泊松比可表示为 (Zhang et al. , 1988) :

(10)

{
E二艺h;

      了=1
E;/艺h

:二艺It;:;/艺h
(11)

                    了=1                    ;二I

    由于弹性板理论不考虑自重的影响，所以弹性板模拟实际岩石圈模式不够准确。传

播矩阵解可弥补这一缺陷，但它对水平挤压力作用的情况不能在矩阵方程中表现出来，

而弹性板模式却能解决此点。因此，若将两种方法结合使用，可取长补短。结合或联系

两种方法的纽带是应力的叠加原理。根据应力的叠加原理，可将传播矩阵解与弹性板理

论解进行叠加作为接近实际的结果。

三、确定岩石圈的最大剪切应力和破裂应力

根据岩石破裂的最大剪应力的准则，最大剪应力为:

    T.=(61一63)  /2
其中:

(12)

    T.+T.
          2

    T.+T.
62= 2

TTx召 24     +二
( TT_,洲24+、

根据库仑破裂准则:}Tf I=:。+户。

    其中}Tf}为岩石剪切面的抗剪强度，:。为岩石固有剪切强度，f为岩石内摩擦函
数，03。为剪裂面上的正应力。破裂应力:。可表为:

:。='312【(f2+‘)1/2一fI舍【(f2+‘)1/2+f] (13)

    库仑破裂准则较最大剪应力准则更接近实际，因为岩石受力时并不是沿着剪应力达

到最大值时破裂的，而是沿着剪应力与正应力达到最不利组合的某一面产生破裂。

    地震的发生取决于地壳或地鳗物质剪切破坏的物理条件 (本构关系)以及该处的应

力条件。一般认为，同一深度的物理条件大致不变，因而最大剪切应力大的部位容易发

生破裂。我们可根据所求得的最大剪切应力的相对大小来判别最可能发生地震的部位和

地震可能达到的强度。实际上库仑破裂准则较最大剪应力准则更接近真实情况，因为岩

石受力时并不沿剪切应力达到最大时破裂的，而是沿着剪切应力与正应力达到最不利组

合的某 ‘面产生破裂 (存在内摩擦问题)。因此，相对来说更应利用库仑破裂准则求得



的结果作为判断之用。但事实上两者差别不大，这样我们可以利用两种结果结合考虑。

四、方法的实施

根据边界条件 (8)，并将其代人矩阵方程 (6)则:
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    为求得位移ux (k, 0), uZ (k, 0), ux        (K, H), uZ (k, H)可分出实部与虚部

分别进行求解:
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    根据 (17), (18)式可求出傅氏变换的位移的实部和虚部，由此位移可求得应力的

傅氏变换式 (根据传播矩阵)。对位移和应力作傅氏逆变换后即得所需要的结果。然后

由各分量应力求最大剪应力和破裂应力。

第二节  青藏高原岩石圈应力分布特征

        及其地质意义

借用现有的地球物理资料特别是地震测深资料，根据:

Vs =
、只丫2u+AP
久=

产 =

        Eu

(1+。)(1一2u)

    E

2(1+。)

    式中vs , Vp分别为横纵波波速，f1为刚性模量，久为拉梅常数，可获得各弹性层的
弹性常数。又采集已知的地形高度值作为表层负荷资料，根据上述方法可编制计算和绘

图程序进行计算和绘图。

  青藏高原岩石圈应力分布特征

    岩石圈应力分布情况我们分别按受垂向夹挤负荷、垂向夹挤负荷加青藏高原雅鲁藏

布江俯冲端受外力矩 (Molnar, 1984)、垂直方向夹挤负荷加青藏高原南缘受挤压力和外

加力矩作用的3种情况进行考虑。又按总厚度为 80km和115km的层状弹性介质而归为

两大类。规定附图中3个应力分量偏虚线左为挤压应力，偏虚线右为拉张应力。

    据地震测深及面波资料，四层模式更符合实际情况，模型所得到的岩石圈应力分布

应更合理。但对于岩石圈的不同分层及厚度，求得的应力分布特征不失为一般性。有鉴

于此，我们仍对厚度为80km的模式进行简单描述，图件从略。

            (一)岩石圈厚度为80km时各模式应力分布特征

    (1)垂直方向夹挤负荷作用下，二层、三层、四层模式的剪应力分量 T., 1，垂直方

向正应力分量 T.的特征相同，剪应力分量在岩石圈顶和下底为0，中层内部达极大值，

但量值小并从南到北不断改变方向。垂直方向正应力分量总体上随深度变化均匀，剖面

南端挤压应力小，直至转变为拉张应力，向北逐渐增大，表层达到最大值，这主要由夹

挤负荷大小的变化决定。从分量T.,1, T.反映不出介质性质的差别及各模式的不同特
点，因而地质意义不大。

    (2)水平正应力分量T.介质的响应敏感，各模式差别较大。二层模式的水平正应
力在剖面南北以拉张为主，中部上层挤压下层拉张，弹性介质的分界面及上表层是岩石

    280



圈受挤压或拉张的极大位置。三层模式的水平正应力总体上仍是剖面南北以拉张为主，

中部上层挤压下层拉张，但量值与二层模式差别较大，且形态明显表现为三层在两弹性

介质的分界面及上表面是应力的极大值位置。四层模式的水平正应力总体特征与二、三

层同，但量值和形态存在较大差别，四层模式的形态主要表现为4层在三个弹性分界面

及上表面是应力的极大位置，低速低阻层内部是应力极小值位置。

    (3)最大剪应力与破裂应力对于同一模式形态接近，不同模式则差异较大。各模式

的共同特点是，在弹性介质的分界面及岩石圈上表面是应力取得极大值位置，不同点是

各模式的弹性分界面个数不同，出现极大值的个数也不同。另外，四层模式的低速低阻

层内部是两种应力出现极小值的位置。

          (二)岩石圈厚度为115km的四层模式应力分布特征

    (1)剪切力分量T.垂直方向正应力分量T.形态特征与上述情况相似，进一步说明
此两分量地质意义不大。水平应力分量则差别较大。对于俯冲模型 (图8-3、表8-1),

弹性分界面和上表面应力的极大值更大，曲线清晰显示弹性介质的四个分层，低速低阻
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图8-3 藏南及喜马拉雅岩石圈应力分布图



表 8一1 俯冲模型 (说明图B-3)

层 号

  式 一~~一

波速Vp/ (km-a-')

密度/(g-cm一3)

杨氏模量/GPa

泊松比

厚度/km

3.88

35

25

3
 

93 

0

55

0.25

计算机绘图程序编制者

层内部应力达到极小，更大的应力集中在与其相邻的过渡带并偏向高度介质的一侧。第

三、四层介质的分界面取得应力的最大值并偏向更高强度的介质一侧，这是因为第四层

为弹性强度的最大层。对于整体性模式 (图8-4、表8-2)，水平正应力分量几，总体上

边缘受力大且变化大，内部受力小且变化小。岩石圈底层完全呈拉张性质，上、中层内

自南到北由拉张、挤压交替变化，与岩石圈表层弯曲的凸凹变化呈一定的对应关系。这

否决了高原内部由垂直方向夹挤负荷作用下仅产生水平方向拉张的简单结论。事实上，

仅在岩石圈底部才出现拉张应力。

    (2)图8-4中的水平正应力值较图8-3要大，低速低阻层的位置显示的不如图8-4
                                                                                /km
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表 8-2 整体模型 (说明图8-4)

                层 号

模 式
1 2 3 4

参

数

波速岭/(k'a一 1)

密度/(g'cm-3)

杨氏模量/GPa

泊松比

厚度/km

  6.06

  2.7

81

  0.25

10

5.7

2.8

76

0.25

10

  6.6

  2.9

105

  0.25

30

  8.0

  3.35

178.7

  0.25

65

计算机绘图程序编制者 郑英龙

明显，但形态两图相近 (与剖面南部比较)。两者的差异点主要是由于弹性介质常数的

取值不同造成。因此，俯冲模型与整体性模式差别不大，而且整体性模式可显示雅鲁藏

布江以北整个青藏高原的应力分布。

    (3)南端施加水平挤压力和力矩作用下的结果表明，岩石圈表层南端弯曲抬升 (图

8-3);水平正应力表现为岩石圈上层挤压增大，下层拉张增大，但自南向北水平挤压力

的作用衰减很快，至中部作用已不明显。这与罗焕炎等 ( 1982)的结果相似。

    (4)最大剪应力下破裂应力形态相似，其主要特征仍是在弹性分界面及上表面应力

达极大值，低速低阻层内部应力达极小值，表现为不能积累应力的特点。
                                                                          瓜m
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    (5)由重力作用下的岩石圈应力大小分布与印度板块的挤压力作用下的岩石圈应力

大小分布对比可以看出，重力所起的作用在高原中、北部大于侧压力所起的作用。因

此，应力的分布在中北部主要由重力作用决定。

    (6)各地体内部的应力分布总体上 (图8-5，表8-3)有自南向北逐渐减小之特点。

喜马拉雅一带挤压应力、剪切应力、破裂应力量值大，向北逐渐减小，特别是挤压应力

T.，其衰减速度相当快。但至昆仑山一带应力又明显增大，各地体底部 (根部)应力

分布以拉张为特征，其量值仍是自南而北逐渐减小。剪切应力和破裂应力也存在此特

点，但量值变化相对较小。

    表8-3 整体模型 〔说明图8-引

                层 号

模 式
1 2 3 4

参

数

速度/(km"a一’)

密度/(g-cm一3)

杨氏模量/GPa

泊松比

厚度/km

挤压力/(GPa" km)

力矩/(N"m)

平均杨氏模量/(GPa)

  6.05

  2.7

81

  0.25

10

0.16

5.7

  2.8

76

0.25

10

0.16

  6.6

  2.9

105

  0.25

30

  0.16

  8.0

  3.35

178.7

  0.25

65

  0.16

805(南端受力矩)

147

计算机绘图程序编制者 郑英龙

二、青藏高原岩石圈应力分布特征与地震活动性

    青藏高原地震震中分布受一定的构造控制而成带分布。一般高原的地震分布具有近

东西和南北两个优势方向 (吕德微，1983;韩同林，1987)。南北分布的地震与高原内

部活动构造展布方向大体一致，地震的力学机制表现为逆断性质为主，其主压应力轴也

为近南北向，就高原地震活动性的整体来看，高原地震活动频度高、强度大，是全国范

围内地震最活动的地区之一。而高原边缘地震活动性又较高原内部强得多。据统计 (国

家地震局，1977)，自19世纪末至今青藏高原及其邻区8级以上地震发生7次，有6次

位于高原边缘，本世纪以来高原及其边缘共发生7.0级一7.9级地震33次，其中边缘27

次，内部6次。这是高原地震活动性差异的第一个特征。第二个特征是高原边缘浅震深

度较内部大。喜马拉雅区浅震深度大，深度一般为10km一60km，多数最深可达70km;

高原内部浅震深度一般小于55km，多数为10km一35km。第三个特征是高原边缘喜马拉

雅区浅震力学机制主要表现为逆断层性质，高原内部则主要表现为以张扭性为主的正断

层性质。第四个特征是出现在喜马拉雅山以南恒河平原内的近南北向拉张性质的地震。

因为这样的地震有许多分布于恒河平原内 (Molnar et al. , 1977; Ni et al. , 1984)，因此

    284



完全可以确定。如1966年8月 15日发生于28.170N, 78.930E、震源深度为53km的5.6

级地震和1976年6月19日发生于87.480E、纬度26.740N、震源深度为24km的5.2级地

震都是拉张的正断层性质的地震。

    另外，对于喜马拉雅区的地震的起因可归为三类:一为与MBT和MCT断层活动有

关的地震，此类地震主破裂面与断层面大体一致，倾角一般为100一300;二为与印度板

块俯冲析离作用所遗留下来的断层活动有关的地震，此类地震主破裂面也与断层面近于

一致，倾角小，地震分布相对偏南;三为印度板块的挤压力和垂直方向负荷力共同作用

产生的新破裂引起的地震，此类地震主破裂面为新生的破裂面，倾角较大，为300 --

500，有的甚至更大 (Kaila, 1980; Seeber et al.，1981a)0

    高原的应力分布特征可解释上述地震活动的规律性。由上图8-5可见，高原边缘喜

马拉雅区水平正应力分量T.以挤压为特征，量值相当大，是整条剖面水平挤压力达到

最大的区域，是高原内部水平正应力分量几的3倍一6倍。最大剪应力和破裂应力也
较高原内部大，特别是破裂应力可较高原内部大1倍以上。巨大的最大剪应力和破裂应

力是造成高原边缘地震活动强度和频度都较高原内部大，地震的力学机制表现为以逆断

层性质为主的原因。

    原已存在原断层脆弱带可否重新活动或一直保持活动及对地震活动起什么作用是有

条件的，并非在应力的作用下总是使断层重新活动。事实上，断层的重新活动与否受多

方面因素的控制。如断层面和它的受力方位、断层面倾角、断层所处的深度、断层是否

为松滑物质所充填等。理论上使一条断层重新活动所需的剪应力为断层面所承受的正应

力和摩擦系数的乘积，这称为摩擦定律。因此，当断层面所承受的正应力足够大时，摩

擦定律与库仑破裂准则等价。也就是说，在地壳深部断层或其他间断面的存在在力学上

已失去意义。实验表明，在地壳深部40km一50km左右，断层本身对地震活动不起作用

(陈隅，1988)。所以大于40km深度的浅震，其主破裂面与断层面无关，是新生的。当
然，断层面上下介质的差异可能会对介质的变形产生影响，但是介质的变形产生甚至破

裂产生地震时，其破裂面与断层面无关，应按库仑破裂准则加以确定。对于喜马拉雅地

区，40km以下的地震主破裂面倾角应比MBT, MCT断层面大，为300一500之间，40km

以上的地震则可能主要受MBT, MCT断层的控制，但也应有破裂面大于MBT, MCT断

层面的地震，因为挤压应力足以使岩石破裂。对于与析离面有关的地震，其主破裂面应

与析离面接近，因为析离面深度不大 (Seeber et al. , 1981b)，地震主要受其控制。

    喜马拉雅地震带的横向宽度和浅震深度与应力分布特征对应明显。喜马拉雅地震带

横向宽度约为100km一160km。水平正应力最大剪应力和破裂应力 (见图8-5)的最大应

力分布区以三条明显突出的高挤压应力区别于邻侧，每条曲线之间相隔40km。因此，

最大应力分布区的分布宽度约与地震带横向宽度一致。浅震可达到的深度为70km，最

大应力分布区的挤压应力保持的深度约为60km，加上地表海拔高度及岩石圈表层弯曲，

也可达70km左右。而高原内部不但应力量值小，所达到的深度也小，因而浅震所达到

的深度相对为小，如图8-60

    上图8-5中的水平正应力分量几在剖面南端的第一条曲线代表恒河平原内的应力
分布。此应力曲线全部偏向虚线右边，代表的是拉张应力。应力分布特征是上层拉张应
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力大，最大值在 50km深度出现，下层拉张应

力小，到岩石圈底部逐渐减为 0。最大剪应力

和破裂应力与之对应，也是上层应力大且在

50km深处达最大值，下层应力小，至底部减为

0。应力的分布特征既然如此，那么该区地震

活动所表现出的特点就是必然的了。前已述

及，该区地震呈南北向拉张性质，浅震深度可

达50km以上，由于更南的应力分布没有进行

计·算，因此对拉张应力的分布范围未能给予考

虑，也不能根据应力分布讨论该区的地震活动二

范围。 影

    从南北剖面的岩石圈底层应力分布特征推

测，岩石圈底层东西向可能受很大的拉张应力

作用，1976年8月14日发生在拉萨附近震源深

度为 107km的地震属具走滑分量的正断层性

质，其主压应力轴方向近南北，主张应力轴方

向近东西，表明岩石圈底部确实受东西向的拉

张应力的作用。

    事实上，高原南缘强的地震活动特征也可

从地球物理资料加以说明，这里是重力布格异

常、重力均衡异常、大地水准面高度和莫霍界

面的最大梯度部位，对应的地表地形也基本是

一等高线梯度最大的位置。位于这些表征量的

高原边缘 高原内部

图8-6 高原边缘与内部应力分布

        特征对比图

梯度带两侧其量值大小差别相当大，这与高原内部重力场变化平缓和量值差别小，大地

水准面及莫霍界面甚至地表地形相对量值差别不大且变化平缓而相区别。莫霍界面的变

异带通常是阻滞物质流动的最大部位，因而也是受力的最大位置，这已为前人 (周玖，

1983)的研究所证实。因此，如下的对应关系或许具有一定的代表性。

        浅震深度增大方向

— ， ~一 一

        布格异常增大方向

        莫霍界面深度减小方向

        均衡异常减小方向(可能仅适用于喜马拉雅区)

    地球物理资料所显示的特征与应力分布特征是一致的。均衡重力正或负异常意味着

存在垂直方向负荷，负荷的大小与均衡异常的量值有关，一般两者应存在正比关系。对

于正均衡异常，表示地壳或岩石圈补偿不足，均衡力垂直向下。负均衡异常表示地壳或

岩石圈补偿过剩，均衡力垂直向上。均衡力对岩石圈施力作用还要考虑引起均衡异常体

所处的部位。若引起正均衡的介质位于地壳或岩石圈下部，则对下层的施力作用应是主
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要的。若引起负均衡异常的介质位于地壳或岩石圈某一层的下部，则均衡对上层的施力

作用是主要的。由于异常体所处的位置不同，有时即使所得到的均衡异常为0，也并不

意味着存在构造力。因为均衡异常是由各种异常源产生的重力异常的叠加，这些异常体

分布位置可以相差很大，因此即使产生的均衡异常为零，仍存在构造力、喜马拉雅地区

巨大的正均衡异常意味着补偿严重不足，而造成这种不足的因素是多方面的。但主要应

是:一为岩石圈本身具有弹性，具备一定的承载能力，可以承受一定的均衡作用而引起

均衡异常。二为印度板块的挤压作用可使岩石圈向上抬升，导致山根不易完全形成而

引起均衡异常。巨大应力分布特征及岩石圈弯曲特征均说明均衡异常的存在是必然

的。

三、高原内部的应力、地震与低速带

    陆壳是个多层的组合体，内部一般存在低速低阻层，若以其为界，则通常将地壳分

为上下两层。有时也将低速低阻层视为中层的一部分而将地壳分为上、中、下三层。一

般，_L层厚10km一20km，温度和压力低，岩石以脆性变形为主，是地震活动的主要层;

中层温度压力增大，陆壳发生由脆性到塑性的转变，岩石有时呈局部熔融状态，通常包

含低速低阻层或高、低速夹层或仅为低速低阻层，地震活动性弱;下层温度压力增高，

基本以塑性变形为主，地震活动性也弱。由于地壳内部低速层的存在，使与其相邻的介

质受力时更容易滑动，当壳内存在断层且断至低速层时，介质的滑动受阻，在断层部位

便积累起应变能。应变能积累期相当于地震活动的平静期。逐渐积累的应变能达到一定

程度，导致岩层无法承受，地震便可发生。通常应力的积累不是在低速低阻层内部，而

是发生在与低速低阻层相邻的介质内，因为低速低阻层相对容易变形而释放应力，不利

于应力的积累。地震最集中的位置是地震波速变异带，也是地壳分层的界限，低速层内

部则地震活动相对较弱。这一现象可由唐山等大地震震源分布说明 (孙武城等，1988)0

因此，上下地壳之间的低速层可由两个强的地震集中分布带加以确定。而中部地壳的若

干地震的局部集中可视为次级的介质变异带。据此，可进行层次的细分。这可能是地震

沿深度集中成层分布的规律性。

    西藏高原内部的地壳划分也可依据地震、低速带与应力分布的关系加以确定。首

先，我们从应力分布特征的讨论中总结出高原内部的应力的几点主要特征:(1)低速低

阻层是应力的极小层，量值小 (与高原边缘不同，在那里低速低阻层虽也是应力的极小

层，但数值相对较大，仍有可能引起地震)，此层不易积累应力，但有利于邻层的应力

积累。因此，在与低速低阻层相邻的位置应力达到极大值，该处是地震发生的位置;

(2)弹性介质的分界面是应力积累的最佳位置，该处应力达到极大值并偏向强度介质的

一侧，因此也是地震发生的可能位置。

    西藏高原内部的地震随深度分布如图8-7所示。图上每条剖面都是由两侧约0.50范

围内的地震随深度分布投影至剖面上而成。5条剖面显示地震成层性明显，可分出三四

个地震集中层:第一个集中分布层深度约15km一20km，第二个集中分布层深度约31 km

34km，第三个集中分布层深度为50km左右，第四个集中分布层深度约60km。其中第
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                            图8-7 西藏地区震源深度分布剖面图

二个集中分布层显示得最清晰，对其分层及层位深度的确定可确信无疑。这些地震集中

分布层是应力积累的最大部位。根据高原内部的应力分布特征及前述的一般性结论，可

以将地震集中分布层作为介质及波速变化的分界面。据此，可以确定出低速低阻层的位

置应处在15km -- 33km内。此结果可与文 (冯锐等，1985)中的第一地壳衰减层的深度

(13km -- 33km)相比拟。低速层的底板埋深约为 33km，该位置的地震相当集中，各条剖
面变化不大。但顶板埋深变化较大，变化范围为10km一25km，不同地点的地震集中深

度不同，这可能标志着各地体构造活动的相对强弱程度。第三个地震集中分布层之上或

之下可能是第二个低速低阻层的位置，因为第二个低速低阻层的存在才更有利于50km

深处地震活动的集中。根据第四个地震集中分布层的位置，第二个低速低阻层的深度应

约为50km - 59km，但第二个低速低阻层的存在比较模糊，或者在某处存在，在另一处

则可能不存在。因此，此层未必连续存在于各地体内部。此层的存在与否是与构造活动

有关系及关系多大，目前还是个未知数。至此，可将西藏地壳强度随深度的变化及与地

震集中分布的关系。暂作如下的分层:第一层厚约10km一20km，强度较大，岩石以脆

性变形为主，地震活动性强;第二层为低速低阻层厚约15km，强度低，岩石以塑性变

形为主，地震活动强度低或为无震层;第三层厚约 17km，强度增大，岩石以脆性变形

为主，地震集中分布在31km - 35km范围内，是地震活动最强的一层;第四层厚度约

5km一10km，是第二个低速低阻层，强度低，为无震层，以塑性变形为主;第五层厚约

10km一15km，变形仍带有脆性，强度大，在60km深处为地震集中分布的深度。

    288



    低速低阻层的存在为地震的形成提供了更大的应力积累的可能性，但是构造作用才

是控制地震活动的根本原因。西藏高原内部由于主要存在东西和南北两个优势方向的断

裂和活动构造，才导致高原内部的地震沿这两个优势方向展布成带，并且南北向的活动

构造对地震活动起主要的控制作用 (韩同林，1987)。活动构造是高原隆升的最后阶段

形成的。在此之前，高原经历了晋宁一加里东、加里东一海西、海西一燕山和喜马拉雅

期各运动阶段 (李廷栋等，1980)形成了准高原，此时高原除山区以外大部分地区海拔

不足千米 (新近纪末)。高原的大幅度隆升主要发生在第四纪以来。由于高原的隆升造

成海拔高度的增大，均衡力的调整补偿了上升的海拔，导致地壳厚度的急剧增大，从而

造成高原内部应力场条件可能发生变化。巨大的夹挤负荷有可能引起高原内部出现拉张

应力，拉张应力的作用可导致岩石破裂，这可能是造成高原内部的地震沿活动构造带分

布且呈拉张的正断层性的原因。

四、青藏高原岩石圈应力分布的地质意义

    及高原隆升讨论

    青藏高原除其边缘地震活动较内部强烈外，在地质上，边缘呈现的复杂性及构造活

动强度也是内部所没有的。一方面，由于垂向负荷 (或重力作用)作用 (近期)导致高

原边缘强裂的挤压，产生的应力较高原内部大得多 (3倍一6倍)，纵使不存在来自印度

板块的强烈挤压，高原边缘巨大的挤压也可引起岩石破裂，地壳推覆、逆冲与走滑等现

象。这种情况正是重力流在高原边缘产生最大扩展时受到周围相对刚性的块体诸如印度

块体、塔里木块体、四川盆地等的阻滞在高原边缘所呈现的一系列复杂现象。据估计

(周玖，1983)，青藏高原壳内现今贮存的重力位能值达1025)，可与100万年全球地震活
动释放的能量相当。如此巨大的能量不仅是地震活动的动力源，也是构造运动的动力

源。另一方面，由于印度板块的强烈挤压，但挤压力的传递衰减迅速，从而产生的挤压

应力更多地集中在高原的南缘。因此，在高原南缘晚近时期产生了活动最强烈的地质构

造现象。不但在早期构造的薄弱地带发展或改造已形成的构造，而且还不断产生新构

造，出现大规模的逆冲、推覆构造。在尼泊尔，主边界逆冲带使前寒武纪浅变质岩逆冲

到中新世下锡瓦利克群之上;沿主顿逆冲带，下锡瓦利克群逆冲于中、上锡瓦利克群之

上;沿主锡瓦利克逆冲带，中、_上锡瓦利克群又逆冲到恒河平原年轻的第四纪沉积之上

(李廷栋，1988)。高原北缘受邻区块体的挤压作用程度相对较低，可能主要是重力作

用，因此边缘山脉高度也较低，但仍存在大量的逆冲走滑现象。在昆仑山、祁连山的西

北端，方向相同的断裂和褶皱很多，至多为逆断层性质，断层南倾，倾角一般在500以

上。断层活动影响到古近纪一新近纪和第四纪沉积。阿尔金山东北端有较大的向北推

进，使塔里木块体顺阿尔金北缘向南西西作左行滑动，同时老地层与古近纪一新近纪地

层呈断层接触，第四系地层被错断并向北逆冲于早更新统砾石层之上。还可见一些地质

现象，如阿尔金断裂中段的索尔库里一拉配泉走滑拉分槽谷、全新世的湖沼地被断层错

开及库尔臣河水系拐折等。而祁连山西北端不仅存在逆冲，也存在右旋走滑现象。高原

东缘由于受到来自四川盆地的阻挡，在龙门山与四力!盆地第四纪冲积平原之间形成了一



组冲断层，其总体走向北东500、倾向西北，倾角为250 - 500O。该断裂带除表现为古生
界、中生界的地层被冲断及老地层冲断推覆在古近系一新近系红层之上外，第四系的最

新地层也受影响，如在灌县玉堂场可见古近系一新近系红层逆冲于早更新世大邑砾岩层

之上。这说明近期重力作用 (为主)在高原东缘扩展产生的挤压是相当大的。高原的所

有这些特征都是两种力的共同作用的结果。

    青藏高原边缘外侧磨拉石建造的发育、分布也是高原边缘活动性特征的一种表现。

上新世初期开始，至更新世过程中形成于高原周缘 (喜马拉雅山麓、昆仑山麓以及祁连

山麓等)的磨拉石建造，发育良好，分布广泛，具有几个特点:①各山麓的磨拉石建

造，都具下细上粗，愈上愈粗之特点，这与阿尔卑斯山前的标准磨拉石建造所具有的特

点 (下粗上细)相反;②在磨拉石拗陷中发育一系列不对称的长轴或线形背斜、向斜构

造。靠近高原 (即各大山脉)的部位，背斜、向斜比较紧密，逆断层也特别多，且一般

出现在背斜的陡翼;逐渐远离高原周缘山脉，褶皱愈趋于平缓乃至消失;③磨拉石山前

拗陷与高原边缘山脉间一般都以断裂为界，这些断裂毫无例外地倾向高原区且具逆冲性

质。这些特征表明:山脉上升的速度开始缓慢，逐渐加快，至更新世，上升速度变得更

快，这还可能表明促使山脉上升的动力愈来愈大;既反映来自青藏高原特别是边缘重力

作用产生向山前拗陷所施加的强烈水平挤压应力 (扩展作用)，也应反映印度板块向北

的推挤在高原边缘所造成的巨大的挤压应力;高原南缘喜马拉雅山前磨拉石建造的分布

相对于高原边缘 (北缘)其他山脉的分布更为广泛，厚度也更大，说明高原南缘所积累

的水平应力应更大，这可能正是高原南缘晚近时期构造活动相对更为强烈的一重要原

因。

    从地球物理资料来看，青藏高原边缘重力异常变化大，为梯级带环绕的位置;高原

内部变化小。为大范围的高负异常 (布格异常)。莫霍界面特征也是边缘梯度大，内部

变化平缓，喜马拉雅以北莫霍界面深达70km，向南急剧抬升到喜马拉雅山之下的50km

左右。莫霍界面的最大弯曲部通常是阻滞地壳运动的最大部位，因此反映受力最大的位

置，这已由计算结果得以证实。这正是边缘复杂的地质构造现象的深部表现。另外，由

于岩石圈本身具有弹性，具备一定的承载能力，同时由于印度板块的挤压作用，这种挤

压力传递的距离不远。因此力的作用主要集中在高原南缘，促使地壳抬升。这是导致巨

大的喜马拉雅山负荷之下并不存在相应的山根且上升速率、幅度都相对较大的原因。

    那么青藏高原所承受的这两种力究竟哪种力起主导作用呢?根据重力作用引起的水

平应力公式:

        氏二pc gh
    其中%为平水平应力值，p为地壳平均密度，h为地形高度，估计，青藏高原边缘

(第四纪)由重力作用引起的水平应力可达100GPa以上，而高原南缘应力将更大。但印

度板块的挤压力据估计仅为20GPa一30GPa，在喜马拉雅弧中部最大不超过50GPa，端部

最大不超过120GPa (Artyushkov, 1973;汪素云等，1980)。这说明重力的作用应起主导
作用。不过，现今高原所达到的巨大高度只是上新世晚期以来的事件。在此之前，海拔

  ① 成都地质矿产研究所.1988.青藏高原形成演化
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不过千米，当时的重力作用量级应小得多 (按1 000m海拔估计，水平应力为27GPa),

这样印度板块的挤压力应起主导作用 (假定当时来自印度板块的水平应力不变)。由此

说明两种不同方向的力对青藏高原所起的作用随时间在逐渐地改变。印度板块与欧亚板

块汇聚碰撞的早期，挤压力起主导作用，其时间界限取决于海拔高度的大小，应约为上

新世晚期;印度板块与欧亚板块碰撞的晚期，高原海拔高度的急剧增大和均衡的调整促

使莫霍界面深度的相应增大 (或者仅是海拔高度的增大造成地壳与地慢的相互作用，从

而引起莫霍界面的必然下降 (Artyushkov et al. , 1980) )，导致夹挤负荷的快速增长，这
时的重力作用可能上升为主导地位。青藏高原可能就是在承受这样的两种力作用的矛盾

转化中完成其隆升的。

    尽管这种力对青藏高原所起的作用的地位在改变，但也不能忽视起次要作用的另一

种力，特别是碰撞的晚期。由于印度板块的挤压力传递距离不远，促使所起的作用更多

地集中在高原的南缘，在南缘积聚了更大的挤压应力，但重力作用引起的挤压应力大于

印度板块的挤压力作用所引起的应力，从而导致向南的大规模、普遍的逆冲运动及喜马

拉雅相对更大幅度的抬升。总之，持高原受单方面的重力作用的观点或印度板块挤压力

作用的观点都是不全面的。

    高原内部的活动构造是伴随第四纪以来高原大幅度隆升而形成的。巨厚的地壳和海

拔高度导致重力作用大于侧向挤压力作用，从而应力场条件发生了变化。根据上图8-4

及表8-2的计算结果推测，西藏高原内部从东到西应力分布特征应为拉张、挤压相间排

列。由于岩石在同量级应力作用下拉张应力更易使其破裂，因此地壳在受到最大拉张应

力作用的部位首先破裂，形成了活动构造，而受挤压的部位则可能因应力达不到使岩石

破裂的量级，在地表便未能表现出来。这就在高原内部展现一条条近乎平行的活动构造

带，而其间则实际上是挤压带。高原北部活动构造表现相对较弱，原因可能与海拔高度

和莫霍界面深度的减小及南北向水平挤压力大大减小有关。一般，拉张带应与负向地形

形态诸如河谷、湖泊、浅海等在空间上相符合。当拉张带呈稳定的线性分布时，就有可

能出现一条沿拉张带而形成的峡谷或低凹盆地。与其相反，正向地形则更可能与挤压带

密切联系。西藏高原内部的活动构造带也具备一定的此类特点。地球物理资料还表明，

活动构造带表现为莫霍界面明显上拱、低速层埋深相对较小，重力异常延伸方向与其一

致及地震活动受其控制等特点 (韩同林，1987)，体现了活动构造的拉张变薄性质。两

活动构造之间则正好相反。

    总之，两种力的共同作用是造成高原隆升和伴随而来的一系列地质构造现象的主要

因素。在印度板块与欧亚板块汇聚碰撞的早期 (板块俯冲期)，由于俯冲作用，有大量

的洋壳物质被带到欧亚板块之下，这些相对周围较冷的物质一方面在经历长距离的摩擦

过程中吸收了一定量的热，另一方面随着俯冲速度的减慢，处在数百千米深度之下的这

些物质更多地接受地慢的加热作用及高压作用。受热和受压的俯冲物质可能存在几种情

况的变化;①榴辉岩受热膨胀，膨胀量可达10%，并转化为辉长岩;②斜方晶系的a-

橄榄石转变为致密的立方晶系卜橄榄石或尖晶石 (袁学诚等，1987)。在转变过程中，
它的密度增大约10%。加重的物质产生重力分异作用而下沉，下沉的过程又释放能量

并转化为热，新释放的热进一步加热了俯冲物质，也加热了上覆的岩石，引起岩石升温



膨胀及密度降低;③俯冲还带来了水分及某些水化矿物 (如蛇纹石)的脱水作用及挥发

性物质向上运移，促使上地慢顶部物质可能发生部分熔融，引起膨胀而密度降低和体积

增大。另外，还可能由于俯冲的物质在逐渐前进的过程中被同化及本身的插人而增大了

底部向上的推动力。此过程所经历的时间远不止在汇聚碰撞的早期。这些都可能是汇聚

碰撞早期促使高原隆升的主要原因。这时隆升幅度较小，印度板块的挤压力起主导作

用。印度板块和欧亚板块汇聚碰撞的中期 (碰撞期)，由于俯冲物质属于陆壳而非洋壳，

因而俯冲物质密度降低，从而俯冲深度变浅，俯冲前沿受到极大的阻碍，可能有部分物

质被挤人高原地壳之内，使地壳皱缩加厚及均衡作用而隆升。这时隆升高度可能已达一

定幅度，但还不很大，印度板块的挤压力仍起主导作用或已达到均衡阶段。这个阶段由

于俯冲前沿受到极大阻碍，前沿部分必是受力的最大位置，因而有可能因过大的应力积

累而引起岩层滑脱破裂。喜马拉雅中央逆冲断层可能就是由此而逐渐形成。根据分布于

主中央逆冲断层附近的一系列壳内重熔型淡色花岗岩及与其同期的古近纪一新近纪变质

作用的年龄 (一般认为形成于中新世)，说明中新世主中央逆冲断层的活动已达到十分

强烈的程度。逆冲剪切带附近大量花岗岩的分布意味着有相当的热量和积聚，也表明了

局部深融的可能性，这必然为逆冲断层的大规模滑移提供了更有利的条件。但据现有资

料分析，中新世晚期喜马拉雅以南的磨拉石建造尚未成山或山脉高度不大，说明上新世

时期主中央逆冲断层仍应强烈活动。印度板块与欧亚板块碰撞的晚期，高原的负荷作用

已达到相当的量级，导致高原岩石圈下层受较大的拉张应力作用，拉张的环境促使上升

的挥发物带同热量更容易进人岩石圈底部甚至下地壳。较低密度的物质首先引起高原均

衡隆升，其次引起岩石圈底层甚至下地壳物质受热膨胀隆升，并降低了物质密度，形成

了异常地慢 (图8-8)，进一步引起均衡隆升。与此同时，青藏高原则由于遭受高度集中

于南缘的印度板块的挤压作用，并叠加在夹挤负荷作用之上，导致极大的挤压应力，促

使高原南缘更大幅度和更大速率的隆升 (逆冲隆升无疑也是一种隆升形式)，这便是喜

马拉雅山隆升幅度、速率更大的原因。显然，侧向挤压作用引起的隆升应属差异隆升，

且在碰撞晚期可能是次要的。而膨胀和异常地慢等因素引起的隆升应是整体隆升，在碰

撞的晚期可能是主要的 (见图8-8)。因此，我们认为，由水平挤压力和垂向负荷力的共

同作用产生的膨胀力和异常地慢导致的均衡力及增加的俯冲物质引起高原之下更大的向

上推动力是造成高原隆升的根本原因，而碰撞晚期水平挤压力，则是引起高原南缘产生

巡应梦〔乡夕 《习
  刁、

主要、整体
隆升力

膨胀力
相对轻物质

图8-8 青藏高原隆升图



更大幅度隆升及差异隆升的主要原因。

    我们可以从地球物理资料简单论证所提出的高原隆升机制的合理性。在 10 x 1“的自

由空气重力异常图上，高原中部相对其周边为自由空气低异常;10 x 1“的均衡重力异常

图上，高原边缘表现为巨大的正均衡异常，喜马拉雅山均衡异常可达10’3m/护以上，

高原内部均衡异常强度小，但表现为广大区域的平缓负异常;50 x 50和100 x 100的自由

空气重力异常及卫星重力异常则相反，高原中部相对边缘为孤立的正异常，这三种重力

异常所反映的深度至少200km以上。由此表明，重力场反映的是高原内部地壳及上地慢

(200km之上)密度相对周边为低。地震资料也证实这一点。在高原内部味波震相微弱
或消失 (Vinnik, 1976;王淑贞，1981), Q值也低。Q值反映地壳底部自60km开始明
显降低，并一直延续到上地慢，达到的深度约为150km (Vinnik, 1976)。磁力异常也反

映上述特点。高达400km的卫星磁异常图表明，青藏高原显示为一完整的负磁异常，异

常源中心埋深在上百千米以上，负异常的产生系由热的深部物质发育并向上推移引起

(杨华，1986)，这些都可说明这里所提出的高原隆升机制的合理性。

    以上工作在李廷栋、吴功建教授指导下进行，全文完成后并得到二位教授的审阅，

并将该项研究附入 “八五”期间青藏高原科研成果，谨此致以谢意。
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    科学研究需要继承。充分汲取前人对一个地区的研究成果和经验，是深化这一地区

地质规律认识的基础。基于这种考虑，用较大篇幅分析一下青藏高原地质调查研究史，

可能是有益的。

    青藏高原的地质调查研究已经有 150多年的历史。尽管青藏高原山高谷深，交通不

便，工作条件十分艰难，但由于其独特的自然地理景观和复杂的地壳结构，特别是有世

界上最高的山脉— 喜马拉雅山，因此，自古以来成为各国众多大地测量、地理、地

质、地球物理等地学科学家竞相探索的对象。特别是20世纪60年代板块构造学说兴起

以来，这里更被视为研究、解决造山带地质演化和大陆板块岩石圈发展模式的理想地

区，是解决亚洲乃至全球构造问题的一个关键地区，从而再一次掀起 “青藏高原研究

热”。1989年美国大陆动力学研究的国家计划把 “印度一西藏地区陆陆碰撞”作为其8

个全球性 “野外实验室实例”之一①。

    青藏高原是世界上地质调查研究起步较早的地区之一，但是由于自然环境与社会条

件诸原因，在很长一段历史时期内调查研究工作的进展十分缓慢，其研究程度远远落后

于欧洲的阿尔卑斯山和美洲的阿巴拉契亚山。综观高原的地质调查研究史，可以大致划

分为4个阶段:即下面分述的19世纪的启蒙阶段，19世纪末叶到20世纪40年代的奠

基阶段，20世纪50年代到70年代的大发展阶段以及20世纪80年代至今的深化阶段。

限于篇幅，本文将着重阐述地质调查研究的史实和起关键作用的调查研究事件及成果。

第一节  启蒙阶段的地质调查

    这一阶段从19世纪初叶开始差不多延续了一个世纪，这个时期主要是由西方一些

国家和印度等国地球科学家及探险家在高原西、南边缘开展地形测量及点、线的粗略地

质调查，研究地区主要集中在喜马拉雅山、喀喇昆仑山、克什米尔及帕米尔等地，其中

重要的调查研究工作至少包括以下3个方面。

    (1)喜马拉雅山的大地测量工作为地壳均衡论提供了重要例证。19世纪前半期，

法国、英国、美国相继开展了遍及喜马拉雅地区的三角测量工作。其中以英国所做的大

地测量工作最多，于1818年一1843年期间布置并完成印度及毗邻的喜马拉雅地区的大

地测量。这一阶段大地测量工作的领导人之一埃佛勒斯特 (Everest)首先意识到喜马拉

雅山地球引力对三角测量的影响 (Hunter, 1929)。为了证实这种引力对垂线偏差的影

响，他邀请当时有关的数学家进行计算，结果表明某些点的垂直线偏差计算值比实测值

多出3倍，认为这可能是由于印度地区椭球体扁率与选择的参考椭球体扁率存在较大差

异造成的。当时，著名天文学家、测量学家埃利对普拉特的解释提出了不同的意见

(Airy, 1855)，他认为山地突起部分由于重力作用而沉人密度更高的岩浆中并保持静态
平衡，从而使山地突起部分的质量得到补偿。普拉特受到埃利假说的启示，也提出一个

    ① 李晓波，白星碧，刘树臣.1993年.美国大陆动力学的国家计划.中国地质矿产信息研究院

资料，7一8



补偿模式，认为地下均衡面是个水平面，山脉高出部分密度较邻区小而可获得自我补

偿。测量学家的这种均衡思想获得地质学家的赞赏，美国地质调查所的达顿 (Dutton)

首先把 “均衡”(Isostasy)一词引人地质学，并对长期形成的均衡概念进行了概括和总

结 (Oldham, 1917)，于1889年提出均衡说 (Isostasy Hypothesis)，作为查明地壳垂直运
动的一个假说。这是早期测量学家在喜马拉雅山进行大地测量对地质学发展所作的重大

贡献。

    (2)开展了生物地层研究，初步进行了古生界一中生界的地层划分。19世纪初叶

生物地层学已有相当的发展，一些欧洲及印度探险家在喜马拉雅地区采集到一些古生物

化石，并进行了地层时代研究 (Fraser, 1821; Gerard, 1831; Colebrooke, 1824)。到19

世纪中末叶，欧洲地质学家已逐渐建立了地质年代表，生物地层学已发展到接近成熟阶

段。当时在喜马拉雅地区从事探险的地学工作者应用地层学的基本方法进行了大量地质

调查，仅对喜马拉雅中部斯彼提，西部克什米尔、拉达克，及东部库蒙、加尔瓦尔等地

的研究就有百余篇论文发表，其中多数是有关地层划分的论文，事实上到1900年，喜

马拉雅地区古生界一中生界一系列地层已依据所含化石进行了基本划分。这一时期在喜

马拉雅地区从事调查研究的著名地质学家包括斯托里兹卡 (Stoliezka)，迈克马洪 (A.

Mcmahon)，欧德海姆 (Oldham)，莱德克 (Lydekke)，格里斯巴赫 (Griesbach)，海登
(Hayden)等。这一时期有关喜马拉雅地区的地质学论文大多属于地层古生物的论文，

涉及岩石学的论文很少，有关经济地质的论文就更少 (Mallet, 1865; Mallet, 1881;
Oldham, 1882; Oldham, 1887)。

    (3)测制了地质剖面，识别出大型倒转褶皱的存在。第一位在喜马拉雅山中部测制

地质剖面图并进行地质描述的是孟加拉国的斯特拉奇 (Strackey)工程师 (Strackey,
1851)，他受印度政府的雇用，于 1848年一1849年横穿喜马拉雅山中部测制一条长

193.1 km的地质剖面，剖面不但区分出喜马拉雅地区各时代的地层分界，而且清晰地显

示这些地层全部向北倾斜。虽然此剖面没有标示任何逆冲带的存在，但当时测制出这样

的剖面是很可贵的，并为后来的地质构造学家所采用。1878年夏，匈牙利地质学家洛

采 (Loczy)进行了横穿喜马拉雅地区东部的调查研究，后于1907年绘制了第一条著名

的地质构造剖面 (Loczy, 1907)。该剖面显示出大型倒转褶皱的存在，倒转褶皱向印度
方向逆冲距离达150km一200km，形成所谓的 “倒转系列逆冲断裂” (reversed series

thrust)。在此之前，印度著名地质学家迈里科特 (Medlicott)也在喜马拉雅地区进行了

大量地质调查工作，并于1865年赴瑞士阿尔卑斯山进行了为期半年的地质旅行，获得

可与喜马拉雅地质进行对比的资料，但他只指出喜马拉雅南界断层的存在，及其山前产

生的磨拉石沉积与阿尔卑斯的相似 (Medlicott, 1868)。后来，格里斯巴赫在喜马拉雅地

区进行地质调查时进一步证实逆冲断裂和倒转褶皱的存在，并于1891年在印度地质调

查回忆录上发表了其调查成果 (Griesbach, 1891)。以上就是这一时期在构造地质方面

所取得的主要地质成果。



第二节  奠基阶段的地质调查研究

    这一阶段从19世纪末开始持续到20世纪40年代。这个时期是地质学蓬勃发展的

时期，地层学、岩石学、矿物学等学科得到长足发展;尤其是构造学领域学术思想十分

活跃，提出了各式各样的大地构造假说，如地槽一地台说、大陆漂移说、放射性旋回

说、对流说、脉动说等，都是在这一期间提出或确立的。在我国则由李四光与黄汲清先

后提出地质力学与多旋回构造运动的学说 (程裕淇等，1993)。基于这样的历史背景，

对青藏高原的地质调查研究也向前迈进了一大步，除在喜马拉雅地区、克什米尔地区、

帕米尔地区进行更详细的调查研究，厘定了前寒武系至古近系一新近系地层系统，并与

阿尔卑斯地区进行对比研究外，在构造研究上也获得巨大进展，基本上奠定了喜马拉雅

山的构造格局。此外，调查研究已深人到喀喇昆仑、藏东、川西、滇西以及腹地部分地

区，而且我国许多地质学家已开始进行青藏高原的地质调查研究。

    19世纪末到20世纪初，各国地质学家在喜马拉雅地区、喀喇昆仑地区等的地质考

察仍然以古生物地层调查研究工作为主，只不过调查的地区、路线更多，工作更详细，

较详细地研究、划分了前寒武纪至新近纪各时代地层，并与阿尔卑斯地区进行了对比。

这一时期对喜马拉雅地区地质调查贡献最大的科学家包括海登 (Hayden)、克拉福特

( Krafft)、迈克马洪 (Mcmahon)、诺特林 (Noetling)和戴尼尔 (Diener)等 (Hayden,
1912; Diener, 1912)。特别是奥地利著名地质学家休斯 (Suess)接受了地槽学说思想，

提出地台概念，较深入地分析研究和对比了喜马拉雅山与阿尔卑斯山的地质特征，发现

这两个相距甚远的山系具有相似的构造特点和排列规律，于1893年提出 “特提斯”的

概念，以代表地质历史时期存在于欧亚大陆与非洲、印度大陆之间横亘于赤道附近的一

个大洋，它从苏门答腊、东帝汉经云南至喜马拉雅、帕米尔、兴都库什达小亚细亚 (黄

汲清等，1987)0 1901年，休斯又把特提斯海的消亡归因于安加拉古大陆与冈瓦纳古大

陆的拼合，认为正是这种拼合形成了西藏、喜马拉雅及阿尔卑斯等褶皱山系 (Suess,

1908)。他认为喜马拉雅山系是由自北而南的侧压力作用形成的，亚洲中部其他山系也

是向南运动的。所以在他的名著 《地球的面貌》一书中强调指出:“整个欧亚大陆南缘

以一系列的大褶皱带朝印度一非洲方向推进;这些褶皱一个挨一个地形成紧密弧形构

造，而长距离地向印度一非洲陆块逆掩”(黄汲清等，1987)。从这些阐述中不难看出，

休斯虽主张槽一台学说，强调垂直运动的重要性，但他实际上承认了水平运动的存在，

肯定了大陆块体远距离的漂移和逆冲推覆构造的存在，承认垂直运动与水平运动的联合

作用是形成喜马拉雅、阿尔卑斯复杂构造带的主因，这在认识喜马拉雅构造特点及成因

上不能不说是一个巨大的进步。

    斯文赫定 (Sven Hedin)于1899年一1902年、1906年一1908年以及1918年一1922

年3次对西藏西部、北部和南部进行了考察，发表50余篇有关青藏高原的论著，其中9

卷本的 《藏南》一书较全面地描述了西藏的自然现象，特别是地质、地貌的情况和特点

(孙鸿烈等，1996)。他详细测量了许多湖盆的湖区面积、海拔高度、盐度等，记述了湖
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泊展布特点、湖泊退缩岸线、阶地及沉积物 (郑绵平等，1989)，并根据近百个湖泊海

拔高度的实测资料，得出高原地势总的倾斜特点，绘制了纵贯高原西部的6幅南北向剖

面图;首次描述了冈底斯一念青唐古拉山系，并将其命名为 “外喜马拉雅”(孙鸿烈等，

1996)。同时在喀喇昆仑山发现白坐纪化石 (Huang T K, 1945),,

    20世纪20年代，阿尔冈 (Argand, 1924)在讨论喜马拉雅山成因时，提出了印度
大陆大规模地向亚洲大陆之下俯冲导致喜马拉雅山的形成和相对向南运动的观点。这种

接近现代认识水平的比较先进的观点，在当时却遭到地质学家的普遍反对，认为这样大

规模的运动缺乏力学上的依据。后来，印度地质学家瓦迪亚 (Wadia, 1926; 1931)把

喜马拉雅造山过程归因于来自北面的压力，认为这种压力导致山南的逆冲抬升及喜马拉

雅弧的向南弯曲。地理学家雷克 (Lake)则认为是由于逆冲在与地球面相交切和地球不

等面弧形弯曲本身即可造成喜马拉雅山向南弯曲。在此期间，台克曼 (Teichman)在藏

东昌都等地进行了地质调查;格里戈里 (Gregory)等在滇西开展了地质调查研究，在石
鼓附近可能属泥盆纪的灰岩中发现层孔虫，在上三叠统发现六射珊瑚化石 (黄汲清，

1945)。

    20世纪30年代，赴高原南部边缘进行地质考察者甚众。瑞士地质学家汉漠

(Heim)凭借他在阿尔卑斯地质研究之经验以及在扬子地区 (1929年一1931年)和印度

(1935年)进行地质调查的实践，于1936年横穿喜马拉雅山进行了比较性地质研究。当

时与他同行的，一位是登山家威克尔特 (Weckert)(因病退出喜马拉雅山探险)，另一

位即著名的研究喜马拉雅山专家甘塞 (Gansser),, 1939年汉漠与甘塞合著出版了 《1936

年瑞士中喜马拉雅地质观测》一书 (Heim et al. , 1939)。书中将喜马拉雅区划分为几个

构造带，并认为叠瓦状构造导致喜马拉雅构造带的形成，这种叠瓦片一个压在另一个之

上。整个喜马拉雅地区的小型叠瓦构造被几条向北倾斜的主要逆冲带 (如主中央逆冲

带)所切割。他们还认为，由于逆冲带底部的摩擦作用，终于使深部温度达700℃以

上，使岩石熔融，可促进岩片的滑动，并产生地震。这些观点已接近当前的看法，仍具

有很大的借鉴意义。他二人还继格里斯巴赫、迪乃尔、克拉福特之后到西藏西部札达县

与库蒙地区奇底宗 (Chitichum)一奇尔卡尔 (Kiogar)一带进行调查，除记述二叠系、
三叠系、侏罗系存在 “喜马拉雅相”和 “西藏相”的区别外，并认为 “西藏相”属于

“外来体”系统，从而使奇底宗一奇尔卡尔地区成为举世瞩目的 “外来体”的 “典型地

区”(杨遵仪等，1990),,

    那琳 (Norin)于1931年一1935年曾多次赴阿里地区西部至昆仑山进行地质调查，

研究了这些地区的地层古生物，在阿里地区的窝尔巴错发现与克什米尔集块板岩类同的

窝尔巴错 (Horpatso)岩系 (杨遵仪等，1990)。同时进行了盐湖的调查研究，首次发现
西藏盐湖中存在镁硼酸盐 (郑绵平等，1989),,

    在此期间，金顿华尔德 (Kingdon Ward)于1934年在东喜马拉雅地区进行了调查，
注意到察隅一带存在花岗岩和片麻岩。洛采在川西调查，在雅陇江一带西康群中发现可

能属二叠纪一三叠纪的化石。戴特拉 (De Terra)在喀喇昆仑及昆仑山进行了地质调查，

并研究了喜马拉雅山及阿尔卑斯山的造山作用。里德 (Cowper Reed)在藏南、滇西进行
调查，在滇西肯定海相侏罗系存在，命名为 “柳湾层”，与缅北 “南瑶系”对比。米士



(Misch)、布朗(Coggin Brown)等在滇西作了地质调查，布朗在滇西首次发现海相侏罗
系，误认为 “石炭系一二叠系”;将保山一带浅变质岩系称 “高良系”，时代定为前寒武

纪 (Huang T K, 1945)。
    进入20世纪40年代，虽然又进行过多次探险活动，除地质调查外，伴随大地测量

及自然灾害探测开展了少量重力学、地震学及磁学研究，但从总体看在地质理论上未能

取得突破性进展。

    对这一阶段喜马拉雅地质调查起重大促进作用的是20世纪20年代晚期印度喜马拉

雅俱乐部的成立。这种俱乐部最早是由孟加拉国的德鲁 (Drew)和姜逊 (Johnson)于

1866年倡议的。后来弗里士费德 (Freshfied)结合他们的设想起草成文，于1884年发表

在 (阿尔卑斯杂志》( (The Alpine Journal)))上。但直到1927年10月6日俱乐部才诞生，
并于1928年2月17日举行了成立仪式。俱乐部的宗旨是鼓励、支持喜马拉雅的旅行及

调查，通过科学、艺术、文学、体育等活动增进和提高对喜马拉雅山及邻区山脉的认

识。俱乐部每年出版一期《The Himalayan Journal)。俱乐部对推动喜马拉雅山的调查研
究确实发挥了重要作用，支持和参与了喜马拉雅山的探险活动和地学调查，开展了学术

交流活动。

    俱乐部成立前后的数十年中，包括印度、英国、瑞士、奥地利、意大利、法国、荷

兰、美国、波兰等各国组织了几十次地质探险、气象及动植物学考察、登山、旅游、滑

雪等活动，吸引了数以百计的地质学家、地理学家、测量学家、地球物理学家、气象学

家、动植物学家、登山家、新闻记者及学生等参加考察和探险。最著名的几次探险是:

1913年、1914年及1930年由意大利地质学家菲利浦 (De Fillippi, 1932)领导的探险;
1922年、1925年、1929年一1930年及1935年由荷兰地质学家维塞尔 (Visser)领导的

探险;1927年一1928年由德国特林克雷尔 (Trinkler)和1932年由德国戴特拉 (De Ter-

。，1936)领导的探险;以及英国探险家于1937年在施普顿 (E Shipton)领导下的探险
等。最著名的地质学家包括印度的瓦迪亚 (Wadia)、奥登 (Auden, 1935);德国的戴特

拉 (De Terra)、米士 (Misch)，还有瑞士的汉漠 (Heim)，意大利的戴索 (Desio)等。

探险地区除喜马拉雅外，包括喀喇昆仑山、帕米尔高原、克什米尔地区以及青藏高原内

部某些地区。探险考察项目包括地质学、冰川学、地貌学、测量学、气象学、’动植物学

以及地球物理学等。

    在这一阶段，我国地质学家已经涉足于高原的地质调查，并已在高原东部进行了大

量工作。1929年谭锡畴、李春显赴川西进行地质调查，编制了四川和西康东部地质图，

出版 《西康东部地质矿产志略》(1931年出版)和 《四川西康地质志》(1959年出版)，

命名了 “康定片麻岩”和 “西康系”，并首次在雅江一带 “西康系”中发现Podozamites

sp.，否定了洛采将其划归元古界的推断，当时误定为侏罗系①。1935年，尹赞勋、路
兆洽在滇西北维西、丽江一带进行调查，发现大量三叠纪化石，创建下三叠统 “洗马扩

页岩”、上三叠统“蚌螂页岩”等名称②。此外，张兆瑾等曾在金沙江一带调查，罗文
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柏在昌都一玉树一带进行了地质调查。

    抗日战争期间，由于众所周知的历史原因，我国地质学家云集西南地区，深入青藏

高原，特别是川西、滇西进行地质调查的地质学家显著增多。1937年，盛萃夫、阮维

周、崔克信等在大渡河流域进行了地质调查;同年地理学家徐近之赴纳木错调查盐湖;

1938年孙健初在青海湖一带进行了路线地质调查;1941年熊永先在松潘一带从事地质

调查，把分布于本区的一套浅变质岩系命名为 “草地系”，时代定为石炭纪一二叠纪

(实为三叠纪);1942年程裕淇等在康定、沪定、道孚一带开展调查研究，首次肯定

“康定片麻岩”属前寒武纪;黄媛堂 (1939年)、黄元宗 (1941年)、王鸿祯 (1942年)、

边兆祥 (1943年)、孙云铸 (1945年;1947年)、路兆洽、白家驹 (1945年)、司徒穗卿

(1947年)等先后赴滇西开展以地层为主的调查研究。孙云铸等在保山一带发现三叠

系，采获晚寒武世三叶虫化石，将其命名为 “孔雀寺层”及 “保山层”①。1944年叶连
俊、关士聪将川甘陕交界一带不整合于泥盆系之下的一套变质火山一碎屑岩系命名为

“碧口系”，时代划归震旦纪、志留纪②。特别值得指出的是，黄汲清在其1945年发表的

名著 《中国主要地质构造单位》中，对青藏高原的地质构造作了集大成的深刻分析，划
分了构造单元，论证了包括昆仑山、祁连山、康滇、松潘、喀喇昆仑、喜马拉雅、冈底

斯山等在内的各构造带的造山旋回，指出喜马拉雅地槽以寒武纪至始新世连续海相沉积

为特征，喜马拉雅运动存在3个主要造山运动幕，以及从喀喇昆仑山到喜马拉雅山再到

恒河平原的构造 “迁移”现象。书中论及的许多观点至今仍有重要的借鉴价值 (Huang
T K, 1945)。

第三节  大发展阶段的地质调查研究

    20世纪50年代到20世纪70年代是青藏高原地质调查研究的大发展时期，调查地

区已遍及整个高原。这一阶段的基本特点是，区域地质调查、矿产普查勘探与地质科学

研究相结合，重点地区的详细调查研究与广大地区的路线地质调查研究相结合，并已开

始进行部分方法的地球物理调查。中国境内的地质调查几乎全部是由中国科学家进行

的。

    进人20世纪50年代以后，我国政府和各有关地质部门十分重视青藏高原的地质调

查研究和矿产资源勘查工作。在20世纪50年代初期 (1951年一1953年)，以李璞为首

的西藏工作队地质组在西藏东部、中部和南部进行了路线地质调查，编写有 《西藏东部

地质及矿产报告》等专著，新发现和命名若干地层名称，对所到地区的地层、侵人岩、

构造等均做了概略的调查研究和论述 (西藏自治区地质矿产局，1993)。为了解决国家

能源供给问题，从1954年开始，燃料部石油地质总局、石油部青海石油勘探局和地质

部柴达木石油普查大队 ( 632队)先后在柴达木盆地开展了以石油为主的地质及地球物

成都地质矿产研究所.1980 西南地区地层总结  寒武系、三叠系
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理勘查工作。次年，孙殿卿 (1993)等与地质部632队合组专题研究队，对盆地、特别

是北部古近纪一新近纪地层、构造进行了调查研究，提出 “水鸭子墩等地 ‘反S型’和

雁行状构造以及扭动构造控制油气聚集和分布”的见解，著有 《柴达木盆地北部第三纪

地层及构造特征》(黄汉纯等，1996)0 1956年一1958年，由中国科学院地质研究所等

单位组成祁连山地质队，以路线地质与专题研究相结合，找矿与科研相结合的方法，对

祁连山及柴达木盆地北缘进行了地质调查，特别是对北祁连山和欧龙布鲁克地区的地层

做了较深人的研究，并于1960年一1963年陆续出版了一套 《祁连山地质志》专著，为

祁连山地区以后的地质调查研究工作奠定了基础 (青海省地质矿产局，1991)。在此期

间，地质部组织地质队伍在川西、藏东、藏南等地开展了区域地质矿产调查研究工作。

中国科学院综合考察委员会和海西地质队在柴达木盆地开展了盐湖地质及盐类矿产调查

和勘探工作;地质部及中国科学院有关单位还在西藏班戈湖、杜佳里湖等湖区进行了盐

类矿产的调查研究 (郑绵平等，1989) 0

    青藏高原大规模地质调查研究始于20世纪60年代初。20世纪50年代末期，甘肃、

四川、云南、青海、西藏等省、自治区相继在青藏高原开展了中、小比例尺地质调查和

矿产普查勘探工作，在祁连山、龙门山、滇西等地开展了1:20万地质调查。由地质部

地质科学研究院组织有关省、区地质局和高等院校完成了1:100万温泉幅、玉树幅、昌

都幅、重庆幅、昆明幅、下关幅等地质、矿产图件的测编工作。在区域地质调查成果基

础上，青海、四川等地质局编制出版了全省 (区)地质图，矿产图等图件。1960年-

1961年、1963年和1966年一1968年，中国科学院3次组织综合考察队和科学考察队，

对西藏和希夏邦马峰、珠穆朗玛峰以及毗邻地区进行了地层古生物、岩石、构造等多学

科的地质考察，建立了喜马拉雅地区地层系统和构造格架，出版了 《青藏高原科学考察

丛书》。1965年一1968年，四川省地质局第三区域地质测量大队与中国科学院南京地质
古生物研究所合作，对昌都地区的地层进行了较为系统的调查研究 (西藏自治区地质矿

产局，1993)0 1965年一1968年，由地质部地质研究所、地质部成都地质矿产研究所和

四川省地质局第三区域地质测量大队共同组成的地质部川西综合地质研究队，在四川西

部开展了区域地质构造的综合研究，重新厘定了川西地区地层系统及侵人岩分期;在宝

兴一带首次发现早泥盆世布拉格期单笔石 〔镰形新单笔石Neomonograptus falcarius (Ko-
ren)]，成为我国最早发现 “志留系一泥盆系过渡层”地点之一，为研究我国志留系一

泥盆系界线及泥盆纪古地理提供了重要资料;第一次测得 “宝兴杂岩”7亿年年龄数

据，为进一步研究、厘定扬子地台西缘一些 “变质杂岩”时代发挥了作用。在此期间，

中国地质科学院与四川、青海、云南、新疆等省、自治区地质局在青藏高原开展了以石

油、煤、有色金属矿产及铁矿为主的矿产普查评价和科学研究工作。

    20世纪70年代，除各有关省、自治区地质局、队继续在更大范围内开展1:20万地

质调查和若干矿种的普查、勘探以及水文地质、工程地质勘查工作以外，还进行了拉萨

幅、日喀则幅及西昆仑山等地1:100万地质填图工作。经过自50年代末期以来20余年

的努力，祁连山、东昆仑山中东段、柴达木北缘、唐古拉山东段、龙门山、川西、滇西

等地区，完成或基本完成 1:20万区域地质调查，出版一系列区域地质调查报告和地质

专著。地质部航空物探大队于1969年一1984年完成了除西藏西部以外 (880 E一940E,



290N一330N)航空磁测工作，编制出14幅1:100万航空磁测图及其他一系列地质、地球

物理图件 (杨华等，1991)，为研究高原地质构造特征和某些矿产预测提供了珍贵资料。

通过区域地质调查，不但消灭了青海南部、川西藏东、西昆仑山、阿尔金山以及藏南等

地的地质研究 “空白区”，大幅度地提高了高原的地质研究程度，而且初步查明了高原

各时代地层、岩浆岩时空分布状况和特点以及基本的构造格局，解决了若干长期悬而未

决的地质问题，例如，祁连山 “南山系”之解体，东、西昆仑山上古生界各系层序的建

立，川西高原奥陶系及理塘县热鲁盆地古近纪按树植物群的发现，西康群、草地群、义

敦群同期异相之确定等。在区域地质调查成果及其他地质资料基础上，一些省、自治区

地质局编制了本省 (区)不同比例尺的地质矿产图及其说明书。20世纪70年代中期，

地质部地质科学研究院负责组织全国各有关勘查、科研、教学单位，以6个大区为单位

进行了全国区域地层表和古生物图册的编纂工作，涉及青藏高原的新疆、甘肃、青海、

四川、云南等省、自治区均编制了区域地层表分册及古生物图册，分册分别纳人西北地

区及西南地区区域地层表及古生物图册，中国科学院于1973年一1980年再次组织综合

考察队，在藏南、藏北更广泛地区进行了地质、地热、第四纪地质、地貌、冰川、湖泊

考察，并沿亚东一安多一线开展了以爆破地震为主的地球物理调查。特别是自1973年

组建的中国科学院青藏高原综合科学考察队，开展了各有关学科和专题的区域性研究，

基本覆盖了青藏高原的主体，揭示了高原区域宏观尺度的自然规律 (孙鸿烈等，1996)0

中国地质科学院会同有关地质局、地质队在西藏、祁连山等地开展了以基性、超基性岩

及铬铁矿为主的专题研究，进行了格尔木一拉萨沿线以冰川、冻土、第四纪地质为主的

路线地质调查以及青海、川西、藏东铁铜矿产的专题研究。

    这一阶段国外学者也以地质调查为主兼用地球物理学方法对喜马拉雅山、帕米尔高

原、克什米尔等高原周边地区进行了考察研究。在这些地区从事调查研究的包括印度、

尼泊尔、日本、奥地利、瑞士、法国、意大利、前苏联、美国、澳大利亚等国的科学

家。到20世纪70年代，他们以地质、地球物理、古地磁等资料为依据，逐渐应用板块

构造的俯冲、碰撞模式解释青藏高原成因，并探索喜马拉雅山上升速率问题和印度板块

向北漂移速率问题。

第四节  深化阶段的地质调查研究

    进人20世纪80年代以来，随着科学技术的蓬勃发展和我国改革开放政策的实施，

青藏高原成为国际上发展地球科学的汇聚点和验证当代若干地球科学理论的试金石，特

别是板块构造学说问世后，国内外地球科学界研究探讨青藏高原的积极性空前高涨。这

一阶段的主要特点是，以岩石圈结构构造及其动力学以及高原隆升机制的研究为主题，

采用重点地区、重要科学问题的详细研究与整个高原的综合研究相结合，地质、地球物

理、地球化学相结合，定性研究与定量、半定量观测相结合的方法，开展了高层次、多

学科的综合研究，并以多种形式开展了国际合作研究和交流。

    继续进行并完成大面积的各种比例尺区域地质调查。随着西藏1:100万比例尺亚东



幅、改则幅、日土幅及噶大克幅地质调查的完成，整个青藏高原完成了1:100万区域地

质调查工作。高原范围内云南、四川、甘肃、青海北部及南部部分地区以及藏东昌都地

区的部分地区完成 1:20万区域地质调查，面积共约 120万 km2，约占高原总面积的

50%。同时，在一些主要成矿带完成若干幅1:5万区域地质调查工作。与此同时，在西

南三江地区、龙门山、滇西、昆仑山、祁连山等地区多次开展了以基础地质或矿产分布

规律为主的综合研究或专题研究。在区域地质调查、科学研究及矿产资源勘查成果基础

上，有关各省、自治区先后编制完成了分省 (自治区)地质志及相关地质图件，使高原

地区地质研究程度得以大幅提高。

    这一时期青藏高原地质调查研究工作的重要特点之一是，加强了地球物理勘查和深

部地质的研究。继1980年一1982年中法合作在藏南完成佩古错一普莫雍错、藏北色林

错一蓬错一雅安多爆破地震测深剖面和洛札一那曲大地电磁测深剖面，以及中国地质科

学院实验地震队于1983年完成的沱沱河一格尔木爆破地震剖面之后，从 20世纪80年

代后期开始，地质矿产部陆续组织实施了亚东一格尔木、黑水一花石峡一当金山口一阿

尔泰、格尔木一额济纳旗地学断面研究，开展了以爆破地震为主的地球物理探测和与地

质相结合的综合研究。中国科学院在阿里地区进行了以爆破地震为主的剖面研究。在青

藏高原以爆破地震为主的地球物理剖面总长度约达4 500km。这些地学断面的完成，对

于揭示青藏高原岩石圈结构、构造，研究板块构造特征及碰撞性质，探讨高原隆升机理

和动力学特征等，都发挥了重要作用。

    这一时期青藏高原地质调查研究的另一个重要的特点是，加强了多学科相互渗透的

综合研究，把重点地区精细调查研究与区域性综合研究相结合。1980年一1985年，地

质矿产部青藏高原地质调查大队承担了 “青藏高原形成、演化及主要矿产分布规律”科

研攻关项目，对高原及其周边地区进行了全面的地质矿产调查研究，进一步完善或建立

了各地区地层系统，编纂出版了 《西藏古生代地层及古生物》、《青藏高原三叠系》等专

著;以西藏为重点进行了不同时代岩浆岩、沉积岩、变质岩研究，补充了典型成岩、成

矿资料;进行了构造地质、第四纪地质、地貌的调查研究，探讨了高原隆升的过程和机

制;对阿里、羌塘地区进行了综合考察，填补了该区地质研究的 “空白区”，编纂出版

了《西藏阿里地质》及 《西藏阿里古生物》等专著 (郭铁鹰等，1991;杨遵仪等，

1990);进行了主要成矿带、重点矿种成矿地质背景的研究;在综合研究基础上编制了

1:150万 《青藏高原及邻区地质图》，1:40()万青藏高原大地构造图及矿产图，1:250万

青藏高原构造体系图，以及一些地质专著，系统论述了青藏高原地质及其演化，以及主

要矿产分布规律，大幅度地提高了高原全区地质研究程度 (刘增乾等，1990)0 1973年

开始，中国科学院青藏高原综合科学考察队以 “青藏高原的隆起及其对自然环境和人类

活动的影响”为主题，对高原进行了多学科综合考察。1973年一1992年，先后完成西

藏自治区、横断山、喀喇昆仑山与昆仑山、可可西里山等4个地区的考察任务，积累了

丰富的科学资料，开展了理论研究。1993年青藏高原研究被纳人国家攀登计划，“青藏

高原形成演化、环境变迁与生态系统研究”被列为国家重大基础研究项目 (孙鸿烈，

1996)。经过4年的研究，在地质方面取得许多重要成果:首次在高原西部沿吉隆一鲁

谷一三个湖进行了综合地球物理剖面探测，揭示了本区岩石圈结构特征，表明本区雅鲁



藏布缝合带深部构造与高原东部明显不同，班公错一怒江缝合带地壳、岩石圈有明显错

断;详细研究了昆仑山加里东构造带，证明本区早古生代地层发育齐全，构造一岩浆活

动强烈;在喜马拉雅山东端南迎巴瓦峰地区发现高压基性麻粒岩、高压富铝麻粒岩包

体，其围岩为麻粒岩相片麻岩，探讨了高压麻粒岩原岩性质及形成构造环境 (孙鸿烈，

1996)0 1990年，国家科委、中国科学院、国家环保局和青海人民政府共同组成可可西

里综合科学考察队，在地质方面重点考察了本区地质特征和演化，晚新生代以来高原隆

升对自然环境影响，自然资源开发利用前景评价等，编著了包括 《青海可可西里地区地

质演化》在内的4本专著和1部画册，并附有1:50万的 《青海可可西里及邻区地质图》

(张以弗等，1996)。在此期间，地质矿产部和中国科学院等单位还在滇西、西南三江

(横断山脉)、松潘一甘孜、昆仑山、阿尔金山、柴达木盆地等地区开展了较详细的地质

矿产调查研究，取得一些重要新成果。地质矿产部为总结几十年青藏高原地质矿产调查

研究成果，为科研、勘查工作提供资料，编纂出版了20余集的 《青藏高原地质文

集》。

    这一时期青藏高原地质调查研究的第三个特点是，1980年以来，先后实施了一系

列规模不等的中外合作研究项目。1980年一1984年由地质矿产部、中国科学院与法国

科研中心联合实施的 “喜马拉雅地质构造与地壳上地R的形成演化”中法合作研究项

目，完善了喜马拉雅及藏北申扎地区古生代地层系统，深人研究了石炭二叠纪冰海相沉

积和冷水型动物群，特别是冷水型珊瑚群;详细研究、建立了雅鲁藏布江完整的蛇绿岩

剖面以及雅鲁藏布高压低温蓝闪石片岩带及冈底斯高温变质带;爆破地震、大地电磁及

地磁差分测深揭示了高原地壳厚度及结构特征。中国科学院与英国皇家学会联合组织的

中英青藏高原综合地质考察队，于1985年沿拉萨一格尔木公路横穿青藏高原进行了综

合地质考察，并在5个地区进行了较详细的地质填图，开展了地层、岩石、构造、古地

磁、同位素地球化学及活动断层等的研究，出版了 《青藏高原地质演化》一书，总结报

导了科学考察的主要成果 (常承法，1990)。由地质矿产部、美国国家科学基金会与中

国自然科学基金委联合资助，由中国地质科学院与美国康奈尔大学、锡拉丘兹大学、哥

伦比亚大学共同承担实施的 “国际喜马拉雅和西藏高原深剖面及综合研究”(INDEPTH)

项目，于1992年和1994年进行了两期深地震反射剖面探测。第一期试验剖面帕里一荡

拉一萨马达，长约100km，在地壳中部发现一向北缓倾的强反射带，可能代表一逆冲断

裂或巨大拆离带，显示了印度地壳整体或下地壳沿此拆离带俯冲于藏南之下，并将其命

名为主喜马拉雅逆冲断裂 (MHT);上地壳反射丰富，显示大规模叠瓦状结构，下地壳

反射同相轴呈短而有规律分布，显示塑性流变特征;剖面南部莫霍反射明显，显示双莫

霍的存在;莫霍层以下多条反射反映了上地慢的成层结构和变形特征 (赵文津等，

1996a;赵文津等，1996b)。由中国地质科学院与法国国家科研中心联合进行的“东昆
仑及邻区岩石圈缩短机制”的中法合作研究项目，经1992年一1994年的合作研究，利

用岩石圈探测仪 (Lithoscope)完成目前世界上最长的一条天然地震监测剖面:定日一嘎
拉一格尔木一锡铁山剖面 (全线长约2 000km)。探测结果表明:各构造单元地震多向异

性有明显变化，上地慢多向异性方向与地表构造走向不完全一致;在雅鲁藏布江缝合

带、崩错一嘉黎断裂、昆仑断裂两侧，各向异性强度、方向有明显变化，而金沙江缝合

    308



带和班公错一怒江缝合线南、北两侧则没出现多向异性的变化;金沙江缝合带200km深

度以下存在一个长250km以上，延伸150km的巨大低速体，推测为一地慢柱 (姜枚等，

1996)。在地质调查研究上，也有许多新发现、新认识，提出若干新观点。此外，还开

展了中法喀喇昆仑地区的合作研究，中德雅鲁藏布江喜马拉雅沉积地质合作研究，中日

西藏高原合作研究，中意西藏地热勘查研究，中美龙门山一滇中GPS测量地壳形变的

合作研究，中德意合作进行的喜马拉雅及青藏高原大地水准测量，以及其他一些小规模

的合作研究。

    通过以上我国各部门和广大科学家的潜心研究和国际合作研究，在颇大程度上完善

了青藏高原的地层系统和侵人岩分期序列，较深人地研究了若干重要地段的地质构造，

揭示了高原地壳、岩石圈结构、构造及其演化特征，论证了高原隆升过程、机制及其动

力学特征。近年的研究工作还表明:当前青藏高原研究的重点已经转向岩石圈各层圈及

软流圈相互作用，碰撞后造山过程和高原隆升及地壳变形的定量、半定量研究。

    对青藏高原形成、演化和隆升机制的认识，目前国内外学者仍然众说纷纭，提出了

各式各样的模式。按力学机制，这些模式似乎可分为三大类:一类是以印度板块挤压为

动力源的俯冲、碰撞模式，包括滑线场模式、推挤模式、菱形块体模式、俯冲碰撞模式

等;第二类以垂向负荷力为动力源的重力作用模式，包括重力流扩展模式、深源热动

力、热效应力作用模式等;第三类是以水平挤压和垂直方向负荷为力源的双重挤压模

式，包括双向挤压模式、岩石圈深层扩张模式等。

    人们对青藏高原科学探索的热情方兴未艾，已经积累的丰富地质、地球物理、地球

化学资料和研究成果，未来将要获得的新发现、新成果，必将为青藏高原隆升机制、深

部作用过程及大陆动力学的解释作出新的贡献。青藏高原作为全球诞生地球科学新理

论、新模式的圣地之一，为期也许不远了。
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结 语

    尽管目前有关青藏高原论著很多，但由于高原岩石圈的结构、构造复杂，广大地区

尚缺乏较详细、系统的区域地质调查，有关深部地质、地球物理和地球化学的调查、探

测研究，只局限于一些地段，多学科联合攻关不多;加上高原自然条件、交通不便等因

素，不少问题尚待今后若干年内逐步解决;在认识青藏高原形成和演化的过程中，尚有

艰巨的路程;让我们以百年前地学先驱E.休斯 (E. Suess  1893)对研究特提斯一喜

马拉雅时提出的格言共勉:“未来学者当胜过我们对特提斯一喜马拉雅的认识，让我们

继续顽强地工作，并寄期望于未来科学家朋友们”(Our scholar will some day know more
than their masters do now, so let us patiently continue our work and remain friends)。

    结合 “八五”期间工作中存在的问题，建议今后加强以下几方面的工作:

    1 开展多学科综合考察

    近10年大断面 (GT)的编测有可取之处，但仅一线之测，解决问题不集中，“九

五”期间应点、线、面、体结合，在关键地带如东西特角地段及其邻区、高原周边造山

带和断裂带、高原内部几条缝合带开展多学科综合调查，了解以上地带构造演化和深部

演化过程。

    2.区域地质调查

    区域地质调查是地学工作的基础，“九五”期间结合矿产、能源、水源及灾害，在

羌塘一可可西里等地质研究程度较差地区开展 1:25万一1:50万区域地质调查，对能源、

矿产及基础地区关键地段，可先开展先导性路线地质调查或专题研究。

    3.关于运用新方法技术及新理论的研究

    关于新方法手段的运用应结合青藏高原实际，针对高原地质特点开展。

    (1)关键地带综合地球物理探测，特别是深地震测深 (DSS)大地电磁测深以及地

震层析成像的继续探测研究。

    (2)高温高压岩石地球物理特征的研究，包括岩石组构、地震波速、各向异性、流

变特征以及熔融流体状态特征的研究。

    (3)关于高原隆升过程、隆升速率等方面:除采用活动构造有关研究方法，如变形

测量、震源机制、构造模拟以及热释光、14c测定等外，进一步开展GPS结合精密水准

测量;运用同位素地球化学如裂变径迹 (FTA) ,39Ar/40A:以及多重扩散法 (MDD)，并结

合古生物、构造地貌、沉积建造、岩相古地理等的综合对比研究以期对高原隆升提供定

量一半定量数据。

    (4)结合青藏高原地质特点，重点地开展流体和流体包体在构造、沉积和变质作用

中的应用。

    4.关键地带及某些专题性的研究

    (1)东、西特角构造结地带 (南迎巴瓦和南迎巴尔巴特)、阿尔金、雅鲁藏布江西

段一喀喇昆仑、西昆仑以及三江一红河等大型走滑断裂带的形成、变形变质特征 (注意



UHPMR的发现及折返机制)的研究。

    (2)几条缝合带蛇绿岩、H. P/T变质带岩石学、地球化学、变形构造特征以及折

返机制、PTtD轨迹的研究，视条件开展可可西里地带基性一超基性岩、碱性火山岩及

西金乌兰湖一带可能存在H. P/T变质岩的研究。

    (3)新生带以来前陆盆地、走滑一拉分盆地等沉积相特征以及碰撞造山过程与盆地

形成和演化关系的研究。

    (4)晚古生代以来为主古地理和古生物区系特征的对比研究。

    5.进行较大范围的学术交流

    “八五”计划期间由于经费等原因未进行较大范围学术交流会，“九五”计划期间应

争取组织安排 “喀喇昆仑一喜马拉雅一西藏高原”国际惯例学术讨论会在中国召开 (该

会议已召过11次，但从未在占有最大面积的中国开过)。

    致谢:本项目由地质矿产部科技司资助，并予组织中期评议和各方面指导;地质科

学院、地质矿产部地质所和西藏、青海地质矿产局等给予各方面支持;高俊博士为本册

出版校订等，给予大力协助;中科院高能所新技术部王世成教授为FTA加班测试样品，

地质矿产部地质所刘桂芳教授提供了大量青藏菊石鉴定资料，中科院地质所吴浩若教授

加班测定放射虫，郭宪璞同志、王乃文教授提供了放射虫鉴定;崔军文，高锐研究员和

管烨同志等提供了近年有关青藏高原构造变形和地球物理具体资料;地质矿产部地质研

究所计算机制图中心、绘图室同志等承担了本书图表清绘、制作;有关超微构造、透射

电镜测试由陈方远同志承担。由于项目侧重综合研究，故引用中、外地学家著述和资料

较多 (包括面叙)，此不一一列举，对以上诸位给予的支持帮助，在此一并致以衷心谢

意。
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