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摘要  Zr/Rb比值被认为比粒度更为可靠的冬季风指标, 该指标的使用基于两项假设: (1) Zr
在粗颗粒中富集而Rb在细颗粒中富集, 因此 Zr/Rb可记录到粒度的分选信息; (2) Zr和Rb在
风化过程中都稳定, 因而沉积后的风化或成壤作用不会改变原先的 Zr/Rb. 研究沿黄土高原
的西北-东南断面 3个末次间冰期古土壤(S1)的Zr, Rb, Ti, Hf等元素和元素比值在空间上的分
布特征, 并对这两项假设进行检验. 结果表明, 从黄土高原西北部到东南部, 在末次间冰期
Zr和 Rb元素丰度均表现出增加的趋势. 但在末次冰期早期和倒数第 2次冰期晚期, Zr元素
丰度由西北向东南呈现递减的趋势, Rb元素丰度则仍表现为递增的趋势. 同一剖面间冰期的
Rb 元素丰度总是高于冰期时段的水平. 在黄土高原西北部风化作用较弱的定西剖面, 间冰
期的 Zr元素丰度低于冰期时段的水平. 在远离源区、风化作用较强的天水和蓝田剖面, 间冰
期的 Zr元素丰度高于冰期时段的水平. Zr/Hf值在较窄的范围内波动, 定西剖面的 Zr/Hf值相
对恒定, 天水和蓝田剖面 S1土体部分的 Zr/Hf值略高于 L1和 L2部分. 这些结果支持 Rb在
细颗粒富集的假设和实验观察, 但不完全支持Zr在粗颗粒中富集的假设和实验观察. 在假定
Zr不淋失的基础上, Rb变化率的结果表明 Rb的淋失随着风化作用的增强而逐渐增加. 因而
也不支持关于 Rb的稳定性的假设. 无疑, Zr/Rb值的最终展现是源区因素、搬运以及沉积后
的风化作用之间平衡的结果. 在化学风化作用较强的情况下(CIA>65) , 使用 Zr/Rb来反映粒
度变化或者冬季风强度的波动需要谨慎. 此外我们发现, Zr/Rb始终被约束在 1.7以上. 
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中国黄土的风成成因已得到广泛承认且东亚冬

季风被认为黄土搬运和沉积的主要载体 [1]. 黄土的
粒度被认为是反映冬季风变化信息的一个重要指标
[2]. 由于沉积后较强的风化成壤作用可改造全样的粒
度分布, Xiao等人 [3]以及Porter和An[4]引入了抗风化

能力较强的石英颗粒粒度(中值粒径)及其粗颗粒组
分含量(>40 μm%)作为反映冬季风变化的更为可靠
的代用指标. 然而有研究表明, 在有机酸出现的情况
下, 石英颗粒也会经受一定的化学风化作用 [5]. 因此, 
刘连文等人 [6]和Chen等人 [7]提出, Zr/Rb是与搬运过
程密切相关且不受风化作用影响的更为可靠的反映

冬季风强度的指标. 
沉积物的化学组成取决于源区物质的化学组成、

搬运过程、风化作用和成岩过程 [8,9]. Zr/Rb作为冬季
风强度的指标的建议主要基于两项假设前提 [6,7]: 其
一, Zr主要赋存于较粗颗粒中, Rb则赋存于细颗粒中, 
因而粒度的分选特征可以为Zr/Rb所记录; 其二, Zr和
Rb在风化过程都很稳定 , 几乎不会淋失 . 对第一项
假设, 刘连文等人 [6]对风化最弱的末次冰期黄土进

行了粒度分级提取实验 ,  结果表明Zr的相对含量
(μg/g或ppm)在>32 μm部分最高 [6,7], 不过他们并未分
析古土壤中Zr在各粒级的分布情形 .  事实上 ,  与 
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Rb元素丰度随搬运距离增加而增加不同, Zr元素丰度
在空间上随搬运距离变化的趋势表现为两个方面 : 
其一、末次冰期黄土L1段, Zr元素丰度由北向南逐渐
减少; 其二、在末次间冰期S1内, Zr的丰度却呈增高
趋势(见文献 [6]之表 1). 这可能表明Zr的富集粒级在
时间段上是有差别的 . 第二项假设中关于Zr的假设
有一定的合理性, 因为Zr通常存在于重矿物(如锆石)
中, 在化学风化过程中非常稳定, 它和Ti元素通常被
作为稳定元素来衡量其他元素的迁移情况 [10]. Rb的
稳定性如何? Chen等对黄土样品的乙酸淋溶实验表
明, Rb的淋失程度不大, Zr/Rb值在实验前后没有大的
差别 . 但是另外一些作者有不一致的实验结果或观
察 . 如 , Hodson对花岗岩质灰化土的索氏提取
(Soxhlet extraction)实验表明Rb相对Zr的淋失较显著
[11]. 另外, Nesbitt和Markovics对澳大利亚Toorongo的
花岗闪长岩的风化剖面的研究表明 , 当化学蚀变指
数(CIA) 超过 65时, Rb的淋失比Zr的淋失更显著(见
文献 [12]表 2). 可见, 上述两项假设前提成立与否仍
值得怀疑. 本文选择黄土高原西北-东南断面 3 个剖
面, 主要目的是: (ⅰ) 明晰Zr元素丰度在空间上和时
间上的变化规律 , 讨论搬运作用对Zr元素丰度的影
响; (ⅱ) 以上大陆地壳(UCC)为参照, 利用稳定元素
Zr考察Rb的亏损或盈余情况, 讨论风化和搬运作用

对Rb元素丰度的影响; (ⅲ) 探讨源区因素对Zr/Rb比
值的可能影响.  

1  材料和方法 
本研究选取了黄土高原西北-东南断面上的 3 个

剖面 ,  分别位于蓝田 (34°10 ′N, 109°19 ′E)、天水
(34°34′N, 105°46′E)和定西(35°35′N, 104°37′E) (见图
1). 蓝田处落叶阔叶林带, 年均温为 12.5℃, 年降水
量为 668 mm; 天水处森林草原带, 年均温为 10.7℃, 
年降水量为 540 mm; 定西处草原带, 年均温为 6.4℃, 
年降水量为 413 mm. 野外采样除蓝田剖面底部 0.5 m
厚的部分按 10 cm间隔采样外, 所有其他的样品均按
2 cm 间隔在剖面上连续采样, 地层包括主体部分的
末次间冰期发育的古土壤(S1)、倒数第二次冰期黄土
(L2)的顶部以及末次冰期黄土(L1) 的底部. 蓝田剖
面厚 5.5 m, L1部分厚 0.4 m, S1部分厚 4.1 m, L2部
分厚 1 m; 其中 S1由厚约 0.4 m的 A层和厚约 2.6 m
的 Bt层以及 1.1 m厚的 BC层构成, 野外观测属淋溶
土(Alfisol). 天水剖面厚 5 m, L1部分厚 0.3 m, S1部
分厚 4.5 m, L2部分厚 0.2 m; 其中 S1由厚约 0.8 m的
A层和厚约 2.5 m的 Bt层以及厚约 1.2 m的 Bk层构
成, 野外观测属软土(Mollisol). 定西剖面厚 6 m, L1
部分厚 0.7 m, S1部分厚 4.9 m, L2部分厚 0.4 m. 与天
水和蓝田剖面不同的是, 这里的 S1 属于土壤复合体  

 

 
图 1  研究剖面位置示意图 
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(Pedocomplex), 即 S1由 S1S1, S1S2和 S1S3三层土
壤与 S1L1和 S1L2二层黄土组成. S1S1和 S1S2为软
土型 A层, 而 S1S3分化为 A层和 Bk层, 属软土. 

在实验室中, 先将样品烘干, 并研磨至 200目(75 
μm)以下. 然后使用 YYJ-40 型半自动油压仪将样品
压制成直径 4 cm厚约 8 mm的外层裹硼酸的圆饼状标
本. 制备好的标本的元素含量的测试采用 Panalytical 
Magix PW2403型 X荧光分析仪. 该仪器一次可以测
量 40种元素的含量, 对同一样品的测量标准差为 2%
左右 . 样品的制备和测试在兰州大学西部环境教育
部重点实验室完成.  

2  结果 

2.1  Rb和 Zr元素时空分布特征 

Rb元素丰度的变化有以下趋势: (ⅰ) 从西北到
东南 , 各相应层位的Rb元素丰度均是逐渐增加的 ; 
(ⅱ) 从各层位上看, S1的Rb元素丰度总是高于L1和
L2 的部分. 这与黄土高原中部南北断面上剖面的观
测 [6]是类似的. 碳酸盐是黄土中常见的易溶成分, 其
淋溶和淀积会对剖面中元素的分布造成显著的影 响. 
在对测量值进行去碳酸盐校正后, 上述趋势依然清晰
(见图 2和表 1). 可见, 无论冰期还是间冰期Rb总在细
颗粒(尤其是黏粒)部分富集, Yang等人 [13]对L1和S1样
品的粒度分级测试结果则直接证明了这一点.  

表 1  Zr, Rb及各自校正值在各剖面地层中的分布 a) 
剖面 地层 Zr/μg·g−1 Zr*/μg·g−1 Rb/μg·g−1 Rb*/μg·g−1

L1 214.6 246.1 96.3 110.4 
S1 196.2 231.1 99.9 117.7 
L2 205.1 246.3 93.7 112.5 

 

总体 199.0 233.8 99.1 116.5 
L1 196.6 232.3 100.6 118.8 
S1 211.3 237.3 111.6 125.3 
L2 190.7 231.5 96.1 116.7 

 

总体 209.5 236.8 110.3 124.5 
L1 193.4 225.1 100.8 117.5 
S1 252.3 259.6 119.1 122.8 
L2 197.7 232.2 101.1 118.8 

 

总体 241.8 254.0 115.7 122.0 
a) Zr*, Rb*为去碳酸盐校正值, 计算公式为: 校正值=测量

值/(1−CaCO3%)  
 

Zr元素丰度的变化显得比 Rb元素丰度的变化复
杂: (ⅰ) 在对应的各黄土层(L1, L2), 从黄土高原西
北到东南, Zr元素丰度呈降低的趋势, 而在古土壤层, 
Zr元素丰度呈增高的趋势; (ⅱ) 就平均状况而言, 在
离源区稍近的定西剖面, S1的 Zr元素丰度低于 L1和
L2 部分的 Zr 元素丰度, 但在远离源区的天水和蓝田
剖面, S1的 Zr元素丰度显然高于 L1和 L2部分的 Zr
元素丰度 . 我们的结果与黄土高原中部南北断面上
的环县-西峰-洛川等剖面Zr的表现是类似的. 先前的 

 

 
图 2  锆(Zr)、铷(Rb)元素丰度及其校正值在剖面中的分布
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研究表明Zr主要在粉砂粒级富集 , 且在较粗的颗粒
(如, >32 μm)中最为富集 [6], L1和L2部分的Zr丰度在
区域上的上述变化特征强烈地映证了Zr的这一粒度
分级特点. 但S1 部分的Zr元素丰度在区域上的增高
趋势似乎不支持关于Zr在粗粉砂粒级富集的实验观
察. 如我们所知, 锆石是Zr的常见赋存矿物, 因其稳
定性在风化过程中相对富集 . 在风化作用较强的间
冰期, 锆石的稳定性无疑利于S1 的Zr的丰度由西北
到东南相对提高 . 不过Zr在成壤过程中的富集效应
似乎不能完全解释S1 的Zr元素丰度在空间上的变化
特征. 因为在进行去碳酸盐校正后, S1 部分的Zr*的
丰度从黄土高原西部向东南仍保持增高的趋势 . 因
而我们猜测Zr*丰度因搬运距离增加逐渐增加还有可
能意味着S1 内Zr在较细的颗粒(中、细粉砂)中富集. 
Zr在较细颗粒富集一方面是由于在利于化学风化的
末次间冰期温暖的环境下源区的细颗粒含锆矿物的

比重有所提高. 另一方面也可能是S1 的含锆矿物的
组成(种类和比例)可能与L1 和L2 的不同. 对此, 我
们将在下文通过Zr/Hf值加以讨论. 

2.2  Rb相对 UCC的盈亏率 

为了评估风化过程对 Rb 的可能影响, 我们需要
选择一个稳定元素作为参比元素 , 然后将土壤中的
Rb 与母质或未风化的土壤 C 层中的 Rb 含量进行对
比. 此处, 我们将 UCC 的平均成分视为母质的成分
并假定 Zr是稳定的, 则 Rb的盈亏率可表示为 
ΔRb% = (Rb×ZrUCC/Zr−RbUCC)/RbUCC×100%,  (1) 

由公式(1)可得 
ΔRb% = ((ZrUCC/RbUCC)/(Zr/Rb)−1)×100%.   (2) 

Rb和Zr分别表示Rb, Zr的测量值, RbUCC和ZrUCC表示

地壳中Rb, Zr的丰度. 计算结果若为正值, 则表明Rb
相对UCC盈余, 若为负值, 则表明Rb相对UCC亏损. 
在理想情形下, Zr的丰度因搬运距离增加而减低, Rb
的丰度则随搬运距离的增加而增高 ,  因而母质的
Zr/Rb值也因地而变. 这里我们选用两套UCC平均组
成作为参照标准: 一套来自Wedepohl[14], Zr, Rb的丰
度分别为 237, 110 μg/g, ZrUCC/RbUCC = 2.15; 另一套
来自Taylor等人 [9], Zr和Rb的丰度分别为 190 和 112 
 μg/g, ZrUCC/RbUCC=1.70. 在同等标准下, 随着搬运距
离的增加, 可以预见Rb的盈余应愈来愈多抑或(和)亏
损愈来愈少. 遗憾的是, 预见的情况仅在黄土层发生, 
古土壤层Rb的变化在空间上则出现了相反的趋势(图
3 ) .  这 表 明 风 化 作 用 较 显 著 的 古 土 壤 层 

 
图 3  Rb相对 UCC的盈亏率 

中 Rb 的淋失在一定程度上抵消了风力分选的效应. 
若在蓝田剖面采用 ZrUCC/RbUCC=1.70, 可以看到 Rb在
S1中的亏损十分显著(图 3). 当然, 考虑到末次间冰期
Zr 的丰度随搬运距离的增加而增高的事实, 事先设定
母质的Zr/Rb沿西北-东南断面逐渐降低可能并不合理, 
因而精确地估计 Rb 在各个剖面中究竟盈余或(和)亏
损了多少仍是一个待解的问题. 

2.3  Zr/Rb值的时空分布特征 

在黄土高原西北部的定西剖面, Zr/Rb与平均粒
径(Ms)之间的相关系数(r)高达 0.785(P<0.001), 可见, 
Zr/Rb值变化与粒度变化的对应关系良好. 且Zr/Rb值
良好地映射了粒度的 3个层次的变化 [15]: (ⅰ) Zr/Rb
值在黄土层(L1 底部和L2 顶部)和古土壤层(S1)存在
显著的差异(见图 4(a)), L1 和L2 部分的Zr/Rb平均值
分别为 2.23, 2.19, S1的平均值为 1.97. 这意味着间冰
期源区供应的物质本身就比较细或(和)间冰期与源
区的距离比之冰期更远 [15~17]. (ⅱ) Zr/Rb值在末次间
冰期表现为“弓形”曲线: 早晚两端值大, 中间时段值
小. 这与粒度的“弓形”曲线的产生过程 [15]应当是一

致的: 起初随着气候的逐渐改善, 粒度开始变细, 对
应的Zr/Rb也逐渐减小 .  在末次间冰期的气候最佳 
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图 4 

(a) 定西剖面 Zr/Rb, Ti/Zr, CIA以及各粒度参数的变化; (b) 天水剖面 Zr/Rb, Ti/Zr, CIA以及各粒度参数的变化;  
(c) 蓝田剖面 Zr/Rb, Ti/Zr, CIA以及各粒度参数的变化 
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期(对应于MIS 5e亚阶段)之后, 气候趋于恶化, 但 5e
时段的风化作用在源区储备了大量的细物质 , 在随
后一段时间(即 5d和 5c)仍持续向黄土高原供给, 直至
5c(S1中部)堆积的粉尘最细, Zr/Rb也最低. 末次间冰
期中期(5c)之后的粒度粗化趋势和Zr/Rb的增高与 5e
之后的气候逐渐恶化的总体趋势有关 [15]. (ⅲ) Zr/Rb
谷值(如, va1, va2, va3)出现在化学蚀变指数(CIA)峰
值的下部, 与粒度的第三层次的变化 [15]有一定的错

位(图 4(a)), 这表明风化作用造成了Rb在剖面中的迁
移. 不过, Rb的淋溶深度非常有限(如图 4(a)中的竖箭
头所示). 

向东南到天水剖面, Zr/Rb值与平均粒径仍保持
较好的对应关系, 但两者之间的相关系数降至 0.525 
(P<0.001). Zr/Rb值的变化因袭了粒度第一层次的变
化, S1的Zr/Rb值高于L1和L2的Zr/Rb值. 不过, 间冰
期和冰期之间Zr/Rb值的差距缩小了: S1的Zr/Rb值平
均为 1.90, L1和L2的Zr/Rb平均值分别为 1.96, 1.98. 
这可能暗示了风化作用造成的Rb的淋失在很大程度
上抵消了分选过程引起的Rb的富集. 显然, 天水剖面
Zr/Rb值的变化似隐去了类似粒度第二层次的变化 , 
这应该归因于风化作用对潜在的“弓形”曲线的改造. 
风化成壤改造引起了Zr/Rb第三层次的变化的凸显 . 
例如, Bk层顶部和Bt层上部出现的Zr/Rb低谷vb1 和
vb2, 分别同Ⅰ , Ⅱ带(图中阴影)较强的风化淋滤作
用有关 . 有意思的是, 尽管Ⅰ带的CIA较Ⅱ带的CIA
高, 但Ⅰ带未似Ⅱ带出现相应的较高值. 我们认为, 
Ⅰ带的Rb起初虽然遭受了淋溶, 不过风化作用又将
随后加积的粉尘中的部分Rb淋溶至Ⅰ带, 反而造成
这里的Zr/Rb有所降低. 可见多期的土壤发生过程以
及土壤的融合过程 [15,18]使Zr/Rb值的指示意义变得复
杂. 而Ⅱ带Zr/Rb保持较高值可能同后期的风化淋滤
作用不够强有关 . 比较而言 , 天水剖面Rb的淋溶深
度超过定西剖面(如箭头所示).  

在黄土高原东南边缘的蓝田剖面, 虽然Zr/Rb值
与平均粒径之间的相关系数仍有 0.523(P<0.001), 但
是S1 的Zr/Rb值(平均值为 2.12)明显高于上覆和下伏
的黄土(平均值各为 1.92, 1.95), 这显然与平均粒径的
第一层次的变化特征是背离的. 而且, Zr/Rb值与CIA
值也显著相关(r = 0.382, P<0.001), 无疑表明强烈的
风化作用对蓝田剖面S1原始的Zr/Rb值施加了极其显
著的改造作用. 引人注意的是Ⅰ带的Zr/Rb值的峰值
对应于平均粒径的峰值, 似乎表明Zr/Rb值是粒度的

可靠反映者. 但Ⅰ带的Zr/Rb值比之天水剖面和宝鸡
剖面 [9]黄土层的Zr/Rb值还高, 这显然是由于原先较
大的Zr/Rb值因Rb的淋失而进一步被抬高了. Ⅱ带经
历了强烈的风化作用(CIA>70), 除了出现vc1谷值(应
是上部的Rb迁移至此造成的)外, Zr/Rb值整体表现为
一个次峰. 因此, 在蓝田剖面, 类似定西剖面的第一
和第二层次的Zr/Rb值的变化不复存在, 风化和成壤
作用成为控制S1的Zr/Rb值变化的主导因素.  

3  讨论 
3.1  Zr/Hf值及其对含 Zr矿物的指示 

末次间冰期Zr在空间上的增加趋势令我们推测
可能的原因之一是末次间冰期的含Zr矿物与冰期的
含锆矿物(颗粒大小和种类)存在差异 . 这需要通过
Zr/Hf值来进行检验. Zr和Hf属于高场强元素, 它们的
离子半径很小并且非常接近(分别为 8.4, 8.3 nm)[19], 
它们的价态较高(+4)且拥有中等程度的电负值. 因此
Zr和Hf具有非常相似的地球化学行为 [20]. 洋岛玄武
岩(OIB)Zr/Hf值的分馏主要与造岩过程中斜辉石的
结晶作用有关 [21,22], OIB的Zr/Hf值通常高于大洋中脊
玄武岩 (MORB)和陆壳的Zr/Hf值 [21]. 陆壳物质的
Zr/Hf值相对恒定, 并且接近陨石的值(如Weaver等人
[23]测定的更为精确的Zr/Hf = 34.2±0.3). 就各种含Zr, 
Hf矿物而言, 它们的Zr/Hf值分布范围有显著差异 [24]. 
本研究中定西、天水、蓝田 3 个剖面的Zr/Hf平均值
分别为 32.04, 32.71, 33.95, 与UCC的Zr/Hf值(32.76)
接近, 这说明黄土是一种高度混合的物质. 进一步观
察可以发现 , 定西剖面的Zr/Hf值较为恒定 , 天水和
蓝田剖面的Zr/Hf值在古土壤层有增高的趋势(图 5). 
假定锆石的Zr/Hf值是恒定的, 天水和蓝田剖面S1 拥
有较高Zr/Hf的原因可能在于高Zr/Hf值矿物(较细颗
粒)的集聚效应的增加或者低Zr/Hf值矿物(较粗颗粒)
的稀释效应的减弱. 综观Zr丰度和Zr/Hf值的变化趋
势, 我们倾向于认为高Zr丰度且高Zr/Hf值矿物的分
选是主要原因 . 如果以UCC的Zr丰度作为高Zr丰度
的底线, 则符合该标准的矿物很可能包括钛铁矿 [24]. 
换言之 , 末次间冰期源区风化产出的钛铁矿可能比
冰期的多.  

3.2  黄土高原 Zr/Rb与 V21-146钻孔的风尘通量之
间的对比问题 

西北太平洋 V21-146 钻孔位于盛行西风带之下, 
正好处于中国-蒙古源区的下风向, 并且其所处位置 
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图 5  Zr/Hf值的变化 
粗实线为 5点移动平均趋势线, 参考线(竖线)示 UCC的 

Zr/Hf值: 32.76 

 

无论在冰期还是间冰期都属于最大风尘通量供给的

纬度范围. 因而V21-146 钻孔的风尘通量反映了亚洲
内陆的干旱程度 [25]. 然而, 由该孔风尘通量指示的
干旱程度与KK75-02 钻孔指示的干旱程度 [26]以及其

他钻孔显示的近 3万年以来的干旱程度 [27]是矛盾的. 
Pye和Zhou[28]因而认为西风带纬度位置的迁移、粉尘

垂向抬升事件的频率和强度的变化是更为重要的控

制北太平洋风尘通量变化的因素. 刘连文等人 [6]将

V21-146 钻孔的风尘通量视为冬季风的指示者与Zr/ 
Rb值进行了对比, 并推断MIS 3冬季风非常弱, 强度
与MIS5 时期相当. 此对比和推断值得商确, 因为(ⅰ)
冰期和间冰期西风带的纬度位置是不一致的 [29]; (ⅱ) 

含Zr矿物的组成和Zr的富集粒级在冰期和间冰期可
能存在差异. 

3.3  源区因素和风化作用的重要性 

沉积物的化学组成取决于源区的物质化学组成、

搬运过程、沉积后风化作用和成岩作用 [8,9]. 搬运过
程对Zr和Rb在空间上的分选作用以及Zr/Rb对搬运能
量的反映得到了充分的认识 [6,7,30]. 然而, 沙漠的扩
张和收缩以及戈壁的动态演化表明中国黄土的源区

在位置甚至在风化程度上存在变化 [16,17,31,32]; 其次, 
沉积后土壤的发生过程中Rb与Zr的命运并不一致 . 
因此 , 我们认为还应就沉积后风化作用和源区因素
对Zr/Rb值的影响进行探讨.  

我们的结果已经表明沉积后的风化作用多少会

改造原始的Zr/Rb值. 因此, 为Zr/Rb寻找一个适用或

不适用的风化强度的边界是非常必要的 . 澳大利亚
Toorongo的花岗闪长岩可以反映UCC的平均组成 , 
Nesbitt和Markovics[12]对其风化剖面的研究显示, 当
CIA>65时, Rb和Zr的淋失趋于显著. 众所周知, 黄土
也可以作为UCC的代表 [33,34], 本文研究似乎也表明
CIA=65是一个边界条件, 即当CIA>65时, Zr/Rb值反
映搬运能量(冬季风)的强度的可靠程度值得怀疑.  

源区因素对Zr/Rb值的影响可能来自 2 个方面. 
首先, 与源区的距离是控制粒度变化的重要因素, 尽
管在离沙漠边缘较远的黄土高原中间和南部地带的

粒度所受影响可能减小 [35]. 因此, 与源区的距离也
应该是决定Zr/Rb大小的因素之一. 其次, 含Zr矿物
的组成和Zr的富集粒级在冰期和间冰期可能有所不
同. 即, 冰期由于源区的化学风化较弱, 含Zr矿物主
要在较粗的颗粒中富集 ; 间冰期因源区化学风化较
冰期有所增强 , 含Zr矿物的组成可能发生变化且Zr
趋于在较细的颗粒中富集. 有意思的是, 我们发现, 
本文和其他研究(见文献 [7])中的S1的Zr/Rb值都被约
束在 1.7 之上. 需要指出的是, 此处的 1.7 与UCC的
Zr/Rb值 [9]显然只是一个巧合. 基于Chen等的研究 [7], 
我们猜测 1.7(~5%的误差)可能是整个第四纪黄土-古
土壤的Zr/Rb值的最小值. 第三纪红黏土Zr/Rb值的最
小值则低于 1.7(见文献 [7]). 这意味着源区的Zr/Rb值
背景借由风化和搬运作用控制沉积区的Zr/Rb值最小
值(图 6). 构造和气候变化引起的源区的位置、风化
程度的重大调整 [31,36]才可能导致沉积区Zr/Rb值的最
小值的改变.  

 

 
图 6  黄土高原 Zr/Rb值随搬运距离变化的分布模式 
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4  结论 
通过对定西、天水、蓝田三剖面的 Zr和 Rb分布

特征以及 Zr/Rb值时空变化的研究, 我们可以得到以
下结论:  

(ⅰ) 本研究再次表明无论冰期或是间冰期Rb在
细颗粒中富集. 关于 Zr 的富集粒级具有不确定性: 
冰期 Zr在较粗颗粒中富集, 而间冰期 Zr有可能在较
细颗粒中富集. 另外, 含 Zr 矿物的组成在冰期和间
冰期可能有差异.  

(ⅱ) 搬运过程固然是控制 Zr/Rb 值的重要因素, 
但源区的位置以及源区的物质组成和风化作用对

Zr/Rb值具有先导性的影响. Rb在风化和成壤过程中
发生了迁移 , 因此叠加在搬运分选过程和源区因素
之上, 沉积后的风化和成壤作用也调节着 Zr/Rb值的
变化. 当 CIA>65 之后, 用 Zr/Rb 值指示冬季风的强
度需要引起谨慎.  

(ⅲ) 源区因素、搬运过程以及沉积后的风化作
用将 S1的 Zr/Rb值约束在 1.7之上. 
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