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Abstract: This is a review on the accessor y minera l geochemistr y. Rapid successful developments o f accessor y

mineral geot hermometer have been achiev ed because of t he ev ident pr og ress in high precision in-situ analy ses

and mineral synthetic techniques. Accesso ry miner al t hermometer, especially zircon, and nex t rutile, garnet ,

and sphene are intr oduced sy st emat ically in this paper . T he combined experimental and natur al mineral ana ly-

ses define that the contents of tr ace elements betw een accessor y mineral and associated miner als var ies in linear

dependence upon temperature and oxygen fugacit y, and the equations fo r differ ent accesso ry m iner als ther-

mometers are g iv en by many researchers. The Th/ U ratios, used as an indictor of zircon genesis, must be

treated wit h caution. REE distribution patterns in metamorphosed or hydrothermal zir cons and apatites are dis-

cussed and their implicat ions for petr og enesis are intr oduced.
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摘  要:文中较系统地介绍了国外近年来基于矿物合成和激光原位定量分析测试技术发展的副矿物, 重点是

锆石,其次是金红石、石榴石、榍石及磷灰石等微量元素地球化学特征在成岩成矿温度、氧逸度、源区物质等方

面的研究成果。这些成果是在不同温度、压力及体系成分条件下合成的矿物,结合自然界岩石相关副矿物成

分分析,获得了副矿物中微量元素含量与形成温度、压力、氧逸度等之间存在严格线性关系, 建立了定量计算

公式,并给出了这些温度计、氧逸度等计算公式的适用范围。根据广泛用于同位素定年的锆石受变质和热液

蚀变而出现复杂年龄譜,文中还介绍了用锆石微量和稀土元素地球化学特点,结合近年来在这方面的研究成

果,探讨了 Th/ U 比值识别锆石成因存在的问题,介绍了稀土元素组成识别锆石成因的原理和应用。
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  副矿物是岩石中的微量矿物,因其对蚀变作用

的稳定性或对其赋存岩石形成物理、化学条件反映

的灵敏性而受到越来越广泛的关注,特别是随着激

光分析技术的快速发展, 单颗粒副矿物成分,包括同

位素和微量元素的原位( in-situ)定量分析技术得到

了迅速发展,并在地球化学研究中得到了广泛应用。
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其中,单颗粒锆石的 U-Pb 定年( SHRIM P 和 LA-

ICPM S 等)已发表大量研究成果, 与之相伴随的是

对单颗粒锆石及共/伴生的副矿物,如金红石、磷灰

石、榍石及石榴石等的微量和稀土元素的原位定量

分析,也逐渐积累了较多资料,它们被用于成岩与成

矿温度、压力、氧逸度和源区物质识别等研究。本文

重点综合介绍近年来国外有关这些副矿物的微量和

稀土元素地球化学研究成果, 结合我们近年来相关

的研究资料,以促进我国在该领域研究的快速发展。

1  副矿物地质温度计

矿物地质温度计是矿物学和地球化学中的传统

课题,其所依据的基本原理是微量元素在矿物和其

存在的体系 (岩浆、热液)之间的分配系数 K 服从

Ner nst定律,与温度 T 的倒数呈线性关系, 即 lnK

= - $H / RT+ B,只需获得矿物和岩石中某微量元

素的准确含量, 就可以计算出矿物的晶出温度。随

着实验模拟和微束原位定量分析测试技术的快速发

展,矿物微量元素地质温度、压力计得到了迅速发

展。在副矿物中,尤其以稳定性强的锆石微量元素

温度计发展最快,研究程度最高。

11 1  锆石及相关矿物温度计

11 11 1  锆石饱和温度计 T Zr

计算形成侵入体的岩浆温度是困难的, 因为缺

乏对温度灵敏的交换反应和冷却过程中再平衡的合

适矿物对。1983 年 Watson 和 Harrison
[ 1]
用实验

( 750~ 1 020 e , 120~ 600 MPa,初始物质为合成的

安山质岩石、泥质岩石及天然黑曜岩)测定了锆石在

地壳深熔熔体中的饱和行为。结果表明, 锆石的饱

和度对熔体温度和成分可以定量的表示为

lnD锆石/熔体Zr = { - 31 80- [ 01 85(M- 1) ] } + 12 900/ T

( 1)

式中 T 为绝对温度, D 为锆在由化学计算的锆石中

的浓度(约 476 000 Lg/ g )与熔体中的浓度比值, M

为岩石中某些阳离子比值, 表示为 M = [ ( Na+ K+

2Ca) / ( Al # Si) ]。公式( 1)用摄氏温度表示, Miller

等[ 2]修正为

T Zr= 129 000/ [ 21 95+ 01 85 M+ ln( 496 000/ Zr熔体 ) ]
( 2)

公式( 2)有如下要求: ( 1)在适合条件下进行适当的

校正。该温度计适用于较广泛的条件和成分。溶解

度对压力不敏感, 但干的岩浆( H 2O 的质量分数约

为 11 5% )或过碱性岩浆会偏离Watson等
[ 1]
给出的

温度计公式。因此,该温度计适用于地壳中多数中

性到长英质的岩浆; ( 2)锆石在熔体中是饱和的。结

构上的证据可用于确定早期的饱和,继承锆石的存

在表明在母岩浆全过程中锆石是饱和的; ( 3)对熔体

成分(主元素和 Zr浓度)的合理计算。火成岩,特别

是侵入体,是由晶体和液体混合物形成的,很少有能

代表淬火的熔体。用于指示饱和度的锆石晶体的存

在表明岩石中测定的某些 Zr不是在熔体中。但是,

由于锆石的溶解度强烈依赖于温度,就形成了很可

靠的地质温度计。对 Zr和主元素浓度 M 计算中的

较大误差在T Zr计算时所产生的误差是较小的(图

1) ,由图可见, 熔体成分 M 的较大变化对锆石溶解

度影响很小, 因此,熔体相成分的变化对温度计算

所产生的误差很小。此外, 锆石核部所占质量比

例远小于 50% , 因此, 由富集组分晶体所产生的误

差可以忽略。

图 1  锆石的溶解度与温度和熔体成分的关系[ 2]

Fig1 1  S olubilit y of zircon as a fu nct ion of

temperatu re( T ) and mel t com posit ion( M ) [2]

锆石是由岩浆(或热液-热液锆石,见后述)结晶

的,是少有的可以颗粒形式在熔体中搬运的矿物, 即

作为固相进入熔体未被全部溶解(来自被混染的围

岩或深部源区的继承锆石)。M iller 等[ 2] 从 3 方面

解释了锆石饱和温度 T Zr的意义: ( 1)对于长英质岩

浆, T Zr近似于熔体分离的温度,是原始侵位岩浆的

最低计算温度。这是因为 T Zr最适合中性到长英质

岩浆,特别是长英质岩浆经历了高程度分异,其成分

中锆石已达饱和, 不再改变。这种熔体已将继承的
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及早期结晶的锆石全部包括了,即绝大部分 Zr 已在

熔体中了。( 2)对于缺乏继承锆石或早期结晶锆石

的岩石,表明熔体中锆石未达饱和, 这种情况下的

T Zr代表的是广泛结晶前在侵位上部岩浆的实际温

度。没有继承锆石表明在源区锆石未达饱和, T Zr代

表了源区原始岩浆的最低温度。( 3)富含继承锆石

的侵入体表明其源区中锆石是饱和的, 由于其 Zr 含

量一部分是在继承锆石中, 而不全在熔体中, 因此,

T Zr代表了岩浆温度的上限。

对产于不同构造环境(俯冲的、碰撞的、后碰撞

的)、富含或贫继承锆石的花岗岩进行了 T Zr 计

算
[ 2]
, 富含继承锆石的花岗岩 Zr 含量为 80~ 150

Lg/ g ,均一致低于贫继承锆石的花岗岩( 200~ 800

Lg/ g )。据此计算的富继承锆石的花岗岩类的 T Zr

为 730~ 780 e ,平均( 766 ? 24) e ; 贫继承锆石的

花岗岩类 T Zr > 800 e , 平均( 837 ? 48) e , 这类花
岗岩源区中锆石可能是不饱和的, 其 T Zr低于原始

岩浆温度。上述结果表明长英质岩浆具有最低的继

承性,需要有平流热加入才能发生熔融, 熔体贫晶

体,容易喷出,属/热0岩浆。而富继承锆石的岩浆是

/冷0的,需要有流体加入才能发生熔融,熔体富含晶

体,不易喷出。/冷0和/热0岩浆 T Zr相差> 70 e 。

由此,根据 T Zr值可划分出两类不同类型的花岗岩:

/冷0的富继承锆石的花岗岩( T Zr < 800 e ) , /热0的

贫继承锆石的花岗岩( T Zr > 800 e )。Chappell 等

1998年将 I 型花岗岩划分为两类: 一是低温型, 二

为高温型,后者不含继承锆石,是全熔的或近于全熔

的[ 3]。随后,他们对这两类花岗岩进行了较系统的

岩石和地球化学研究 [ 4-5]。

目前,在有关花岗岩及相关岩浆岩地球化学研

究中, T Zr已成为一个常见的重要参数, 它需要测定全

岩的主元素和Zr含量,即可按公式( 2)进行 T Zr计算。

11 11 2  锆石-金红石温度计

11 11 21 1  锆石 T i与金红石的 Zr温度计

与金红石或其他含 T i矿物共存的锆石中的 Ti

含量,以及与锆石或其他富 Zr 矿物共存的金红石中

中的 Zr 含量强烈地依赖于温度
[ 6-10]
。Watson等

[ 10]

开展了高温、高压实验( 1~ 2 GPa, 675~ 1 450 e ,

初始物质为多组分含 ZrO2 的硅酸盐熔体和热液) ,

实验结果结合天然锆石和金红石的分析显示, 锆石

中的 Ti和金红石中的 Zr 含量均与温度关系密切,

其关系呈对数线性变化, 形成了两个地质温度计, 即

锆石 T i和金红石的 Zr 温度计, 对于后者,要求体系

中存在锆石和石英。

对于锆石 T i温度计,其表达式为

lg T i锆石= ( 61 01 ? 01 03) - ( 5 080 ? 30) / T ( K)

T ( e ) = ( 5 080 ? 30) / [ ( 61 01 ? 01 03) -
lg T i锆石 ] - 273 ( 3)

对于金红石的 Zr 温度计, 其表达式为

lg Zr金红石= ( 71 36 ? 01 10) - ( 4 470 ? 120) / T ( K)

T ( e ) = ( 4 470 ? 120) / [ ( 71 36 ? 01 10) -
lg Zr金红石 ] - 273 ( 4)

上述温度计对压力的变化不灵敏, 特别是锆石

中的 T i温度计。Page等[ 11] 认为,对于压力> 1 000

MPa的榴辉岩相和地幔岩石将导致计算的温度降

低(见本文/压力对锆石和金红石温度计的影响0)。

当将上述温度计用于源区物质和生长条件均不清楚

的锆石和金红石时, 锆石温度计误差为 ? 10 e , 金

红石温度计为 ? 20 e (温度范围 400~ 1 000 e )。

对于出现环带的单颗粒矿物, 由分析方法不同所产

生的误差< ? 5 e 。

地球岩石中锆石的 Ti含量一般为 20 Lg / g 左

右,镁铁质火成岩中锆石 T i含量高于长英质岩石中

的锆石
[ 12]
。锆石中的 T i

4+
通过置换 Si

4+
进入锆石

晶格, 这与 T i进入石英是一致的。上述温度计可由

热力学解释,对于锆石 Ti温度计[ 10]

TiO 2 (金红石) = T iO2 (锆石) ( 5)

其反应平衡常数 K 为

K = a
锆石
TiO

2
/ a
金红石
TiO

2

式中 a 为 T iO 2 在锆石和金红石中的活度, 由于金

红石几乎为纯 T iO2 , 所以

a
金红石
TiO

2
U1,由此, K U a锆石TiO

2
;

a
锆石
TiO

2 = C
锆石
T iO

2 X
锆石
TiO

2 = exp( - $G
0
T / RT )

式中 C为活度系数, X 为 TiO 2 在锆石中的摩尔分

数, G
0
T为反应式( 5)自由能变化, T 为热力学温度,

R 为气体常数。如果 C为常数, 显然, 锆石中的 Ti

含量与 T
- 1呈线性关系。

对于金红石中的 Zr同样可得到类似关系,不同

的是 a
金红石
ZrO

2 不等于 1, K 2 U a金红石ZrO
2 / C, C为常数

a
金红石
ZrO2 = C

金红石
ZrO2 X

金红石
Zr O2 = Cexp

- $G
0
2

RT

由于金红石作为原生矿物可出现在碱性侵入岩

和绿片岩相-榴辉岩相变质岩中, 它的形成通常是有

锆石存在并含有石英,因此, 体系中 ZrO 2 的化学势

在许多情况下是基本固定的。自然界金红石晶体中

的 Zr 含量的多数或所有变化都是由温度不同造成
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的,因此,金红石中 Zr 温度计比锆石中 T i温度计具

有优越性。对于在 500 e 以上结晶的金红石中的

Zr含量很容易用电子探针测定,而在 450 e 以下则

需要用激光等离子质谱 LAICPM S 或者离子探针

IM P 测定。它与岩石的锆石饱和温度计不同, 只需

测定锆石中的 T i含量(Lg / g )和金红石中 Zr 含量。

由于这两种矿物是很普通的副矿物,而电子探针和

激光等离子体质谱分析技术已较普及, 因此这两个

温度计的应用前景广阔。

Har rison等 [ 13]将锆石中 Ti温度计应用于侵入

体研究。在解释碎屑锆石结晶温度时, 假设由锆石

饱和温度计所计算的温度可以与可能的母岩相对

比。计算表明, 形成温度> 750 e 的多数火成岩, 其

锆石 T i温度 T
锆石
Ti 在湿花岗岩固相线以上, 这种预

测可以由西藏东南的 Dala( ( 44 ? 1) M a)火成杂岩
得到证实, 不同锆石颗粒的 Ti 含量变化较大, 其

T
锆石
Ti ( 587~ 877 e )变化范围达 300 e ,比全岩锆石

饱和温度 T
锆石
饱和平均( 760 ? 10) e 高 100 e 。而对于

产于西澳大利亚年龄> 41 0 Ga的最古老锆石, 其锆
石 Ti温度 T

锆石
Ti 峰值约为 680 e , 如此低的温度表

明其源区是湿的、在水近饱和条件下发生熔融的岩

浆,而不是来源于中性或镁铁质岩浆。Harrison

等
[ 13]
认为,锆石饱和温度计 T

锆石
饱和比岩浆中锆石开始

结晶的温度还要低。

Fu等 [ 12]对不同年龄(约11 0 M a到 41 0 Ga)、不
同类型的火成岩( 45个样品)中 365个锆石以及金

伯利岩中 84个锆石巨晶, 进行了系统的 Ti含量分

析,用锆石中 T i温度计 [ 4] 计算了岩石的表观温度

( apparent temperature) ,计算中未进行氧化物活度

(如 T iO 2 , SiO2 , aTiO2 = 1, aSiO2 = 1)和压力变化校

正。对于长英质中性岩石(见本文 11 11 3石英和锆
石的 T i温度计) ,平均温度为( 654 ? 124) e ( 60 个

锆石) ;镁铁质岩石平均为( 758 ? 111) e ( 261个锆

石) ; 金伯利岩平均为( 758 ? 98) e ( 84 个锆石)。

上述温度低于花岗岩中锆石饱和温度计的温度, 也

低于用约 15%残留熔体所预测的镁铁质岩石结晶

温度(称为 MEIT 计算, 即镁铁质岩浆在最后阶段

可以演化出 10% ~ 15%的含水的残留熔体,这种熔

体的结晶温度比主体岩石低) ,一些岩浆锆石的确是

从这种晚期含水熔体中形成的。表观温度低的锆石

包裹在巨晶或玻璃质中, 因此,它们不是从这种演化

的残留熔体中晶出的。用活度 aTiO
2
或 aS iO

2
的降低、

压力变化导致偏离亨利定律以及低于固相线时 Ti

的交换均不足以解释火成岩中显然很低的锆石结晶

温度。Fu[ 12]等认为可能还有其他因素控制了锆石

中 T i的含量。他们的分析发现, 从锆石核部到边

部,或者说对于锆石颗粒的环带,没有发现 Ti、U 含

量以及 U-Pb一致年龄的系统变化。在有限的区域

内(如美国西海岸 Sierra Nevada 岩基) , 锆石的 Ti

温度计温度与岩石的 SiO 2 含量呈负相关(图 2) , 与

锆石中的 HfO2 含量也呈负相关(图 3)。而碎屑锆

石中 T i含量和相关的 Ti温度计不能独立地识别其

岩浆的成分。

Watson等
[ 10]
指出, 锆石 Ti温度计的封闭温度

很高,因为 H f
4+
、Th

4+
、U

4+
等四价阳离子在可能地

质条件下基本是不活动的, 并不太可能倒退重置。

由此,如果能将变质岩的温度与其 U-Pb 年龄联系

起来,就可以在 p-T 轨道上建立温度-时间关系。

Baldw in等 [ 14]讨论了锆石 Ti温度计在超高温

( UHT )变质作用中的应用。他们研究了巴西新元
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古代 ( 640 M a) 的麻粒岩和南非新太古代 ( 2 690

Ma)的下地壳包体。巴西新元古代麻粒岩变质锆石

的 Ti温度计温度为 965~ 811 e ,而南非下地壳包

体记录了两种锆石的生长,温度分别是 1 024~ 878

e 和 936~ 839 e 。上述温度比由相平衡所计算的

温度( > 1 000 e )低, 但比 Fu 等[ 12] 用锆石 T i温度

计所给出镁铁质-长英质火成岩温度范围< 800~

850 e 高。这表明上述温度是真实的变质温度, 没

有受到继承温度的影响。

南非下地壳包体中锆石 T i温度计表明, 在前进

变质、超高温变质峰期 2 720~ 2 715 M a 形成第一

种类型锆石( 1 024~ 878 e ) , 随后是在高温高压峰

后冷却条件下, 在 2 690 M a形成第二类锆石( 936~

839 e )。最大冷却速率约为 7 e / Ma, 而由相平衡

计算的冷却速率为> 10 e / Ma。在这种高温条件

下,未发现 T i的扩散问题, 这是由于在变质过程中

Ti活动性低,或在前进变质作用过程中从锆石核部

到边部 Ti相应增加。

11 11 21 2  锆石 T i和金红石 Zr 温度计的新热力学

模型

Ferry 和Watson [ 15]后来发现, Watson 等[ 10] 提

出的 T i在锆石中和 Zr 在金红石的溶解度对温度的

关系是将 T iO2 和 ZrO2 视为等化学势存在于共存

相中,这种过于简化的方法导致要用图解,但不能代

表在相关置换反应中所包括的所有组分的变化。这

个问题可以由确定 TiO 2和ZrO2 不是锆石中的有效

组分来解决,因为在锆石固溶体中 ZrO2 和 TiO 2 不

是独立变化相, ZrSiO4、ZrT iO4和 TiSiO4 才是有

效组分。另外, Watson 等[ 10] 的温度计中是假设

ZrO 2的活度由于锆石和石英的共存而受到缓冲, 但

这种情况并不常见。为此, Ferry 和 Watson [ 15]根据

锆石中独立变化的相成分提出了校正的新热力学模

型,该模型认为,与锆石共存的金红石中 Zr 的含量

依赖于 SiO 2 的活度( aSiO
2
)和温度 T , 而锆石中 Ti

的含量不仅依赖于温度和 aTiO
2
, 也依赖于 aSiO

2
。温

度对 aSiO2的依赖已由实验证实。经过修正的锆石

Ti和金红石 Zr 温度计可以扩展到没有石英存在

的体系,而锆石温度计可以扩展到没有金红石的

体系。

新的实验资料表明, 金红石中 Zr 含量随 aSiO
2
降

低而增加,锆石中的 T i含量也随 aSiO
2
降低而增加。

当假设压力效应为恒定时, 单位 aZrSiO4、aZr O2 和

aZrT iO
4
与金红石中的 Zr 和锆石中的 T i的含量( Lg/

g)成比例,即

( lgZr金红石+ lgaSiO
2
) = A 1 + B1 / T ( K)

( lgT i锆石 + lgaSiO
2
- lgaTiO

2
) = A 2+ B2 / T ( K)

式中 A 和B 为常数,它们可由实验资料得出

A 1 = 71 420 ? 01 105, B1= - 4 530 ? 111;

A 2= 51 711 ? 01 072, B2= - 4 800 ? 86

经整理后,对于锆石 T i温度计为
[ 15]

lgT i锆石= ( 51 711 ? 01 072) - ( 4 800 ? 86) / T ( K) -

lgaSiO2 + lgaTiO2 ( 6)

对于金红石 Zr 温度计为
[ 15]

lg( Zr金红石 ) = ( 71 420 ? 01 105) - ( 4 530 ?

111) / T ( K) - lgaSiO2 ( 7)

当岩石中存在锆石与金红石、锆石与金红石包

裹体及金红石与锆石包裹体时, 即锆石-金红石平

衡, aTiO2 U 1,同时应用上述公式( 6)和( 7) , 则可消除
锆石和金红石温度计对 SiO 2 活度 aSiO

2
的依赖。由

公式( 6)减去公式( 7) ,可以得到

lg ( Zr金红石 / T i锆石 ) = ( 11 709 ? 01 127) +
( 270 ? 140) / T ( K) ( 8)

T ( K) = ( 270 ? 140) / lg ( Zr金红石 / T i锆石 ) -

( 11 709 ? 01 127) ( 9)

在公式( 8)和( 9)中, Z r金红石 / T i锆石对温度的依

赖很小,因而排除了锆石-金红石温度计有意义的应

用,锆石中 T i和金红石中 Zr 的测定值的误差将造

成公式( 8)和( 9)所计算的温度 T 误差> 1 000 e 。

然而,锆石-金红石平衡温度计仍然是有用的。当金

红石存在时, aTiO2 U 1,金红石 Zr 含量与锆石 T i含

量在平衡时是相关的,其关系可表达为

lgZr金红石= 01 944lgT i锆石+ 21 030- 01 056lgaSiO
2

( 10)

当 aSiO
2

\01 5 时, 公式( 10)在一致线图中构成
单一线(图 4) , 该图可直接评价在压力近似为 1 GPa

时锆石和金红石是否达到平衡。落在一致线外的锆

石与金红石矿物对得到的锆石 Ti和/或金红石 Zr

温度是不正确的。对于在误差范围内落在该单一线

上的锆石-金红石矿物对样品,即使在 aSiO
2
未知的情

况下,温度也可以近似计算。

11 11 21 3  压力对锆石和金红石温度计的影响
如前述, 锆石中 Ti 温度计是基于 Ti4+ 置换

Si
4+
进入锆石, 反应式为

T iO 2+ ZrSiO4 = ZrTiO4 + SiO 2

金红石+ 锆石= T i4+-锆石+ 石英

该反应的体积变化 $V 反映了压力对该温度计
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图 4  aT iO
2

U1和 p U1 GPa 平衡时锆石中 T i

与金红石中 Zr 含量与温度关系
[ 15]

Fig1 4  T he T i contents of zir con and Zr contents of

rut ile equilibrat ing at pU 1 GPa, aTiO2 U 1[ 15]

T i、Zr 含量单位为 Lg/ g。

的影响。在中到下地壳范围形成的锆石, 压力<

1 000 MPa, 其影响很小, 可以忽略。但在压力>

1 000 MPa的榴辉岩和地幔岩石, 压力对温度影响

较大[ 11] , T i在高压下对 Si的置换较小,随压力增加

Ti在锆石中的溶解度降低,在 750 e 时压力校正约
为 5 e / 100 M Pa[ 15]。

对于金红石 Zr 温度计, 由于是离子半径大的

Zr
4+
( 01 72 @ 10- 10

m)置换较小的 T i
4+
( 01 6 @ 10- 10

m) ,所以可以预料压力的增加将导致金红石中 Zr

的降低。Tomkins等
[ 16]
用实验方法研究了 1 000、

2 000和 3 000 MPa 以及一个大气压条件下 ZrO2-

TiO 2- SiO 2 体系中的压力效应, 该实验的端员反应

ZrSiO4= SiO2 + ZrO 2 (金红石中)的热力学特点由实

验获得,结果表明,金红石 Zr含量首先依赖于温度,

其次是压力。

在A石英区,温度与压力的关系式为

T ( e ) = 831 9+ 01 410p
01 142 8- R lnU- 273 ( 11)

在B石英区

T ( e ) = 851 7+ 01 473p
01 145 3- R lnU- 273 ( 12)

在柯石英区

T ( e ) = 881 1+ 01 206p
01 141 2- R lnU- 273 ( 13)

式中 U为 Zr 的含量(Lg/ g) , p 为压力( kPa) , R 为

气体常数 01 008 314 4 kJ/ K。
在超高压条件下, 如在大别山, 值得考虑的是

Ti在锆石中的置换也可受到其他微量元素的影响,

如 Hf。

由上述 ZrO2 在金红石中的溶解度实验,

Tomkins等[ 16] 认为,在金红石和石英均存在的前进

变质作用过程中,锆石将趋向被再吸收,特别是高温

时溶解度将明显增加。这将伴随在麻粒岩相高峰变

质时,变质锆石不会大量形成, 而是在退变质时生

长。因此,对含石英的、含前进变质形成的金红石的

高级变质岩中变质锆石的同位素分析不能给出高峰

变质的时间。

11 11 3  石英与锆石的 Ti温度计

Ti可系统地进入石英和锆石中, 形成了两个作

为地壳岩石的新的地质温度计。这种温度计需要通

过与石英或锆石共存的金红石进行校准, 但它们很

少能共同产于适于这种温度计的熔体中,因此,需要

限定金红石在不含金红石的含水硅质熔体中的饱和

度,以便能更好地确定 TiO 2 实际活度。

Hayden等[ 17] 用实验方法(压力 p = 1 GPa, 温

度 650~ 1 000 e ,体系成分为英安质)测定了金红

石在含水硅质熔体中的溶解度。金红石在 T iO2 不

饱和熔体中的溶解度提供了 T iO2 溶解度和 T i的

扩散资料。实验结果表明, T iO2 溶解度强烈依赖于

温度和熔体成分, 但并不依赖于总 H 2O 压力, 熔体

从 H 2O饱和( H2O的质量分数为 12%)下降到 2%

时, T iO2 溶解度没有实质性变化。在一给定温度

下, T iO2 含量随熔体变为更英安质而降低, 其溶解

度表达式为

lgT i( Lg/ g ) = 71 95- 5 305/ T+ 01 124FM ,
式中 T 为热力学温度, FM 为熔体成分参数,

FM= 1/ Si @ [ Na+ K+ 2( Ca+ M g+ Fe) ] / A l

式中化学符号代表阳离子数。

显然,由于金红石不常产于火成岩体系中而使

Hayden等
[ 17]
的实验结果很少直接用做温度计, 但

对近年来基于 T i进入石英和锆石而发展的地质温

度计有很重要用途。试验确定了各矿物中 T i的含

量与绝对温度倒数间存在对数线性关系, 石英和锆

石中 T i温度计即以此实验为基础[ 5] ,它是在金红石

存在条件下进行校正,即 aTiO
2
= 1( T iO2 活度为 1)。

当要准确将此温度计应用于没有金红石的体系时,

应考虑 aTiO
2
< 1(经验值为 01 58~ 01 60) , 这需要用

Hayden等
[ 17]
实验资料, 适合没有金红石的体系中

石英的 Ti温度计表达式为
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T ( e ) = [ - 3 765/ lg ( X Q
Ti / aTiO

2
) - 51 69] - 273

( 14)

适合没有金红石的体系中锆石的 T i温度计表

达式为

T ( e ) = [ - 4 800/ ( lg X Zr
Ti+ lg aSiO

2
- lg aTiO

2
)

- 51 711] - 273 ( 15)

T iO 2 活度 aTiO
2
经验值一般为 01 58~ 01 60, 当有其

他含 T i矿物如榍石或钛铁矿存在时, 表明 T iO2 活

度 aTiO
2
是相当高的,如果假定 aT iO

2
= 1, 对于不含金

红石的地壳岩石或碎屑锆石所计算的温度误差比实

际 aTiO
2
= 01 5约低 70 e 。

准确的金红石溶解度模型不仅可以使对特殊体

系的 aTiO
2
计算更准确,而且当用于更大成分范围的

岩石时, 可确定现今存在的多数火成岩和变质岩

aTiO2一般\01 5(表 1)。
表 1  一些岩石中 TiO2 的活度[ 17- 19]

Table 1 T iO2 act ivit ies of selected r ocks
[ 17-19]

样品
TiO 2 玻璃

/ (Lg # g- 1 )
FM 温度范围/ e TiO 2 活度

Taylor Creek流纹岩 1 103 11 45 775~ 840 01 66 ? 01 28

Taupo 3 000 21 01 810~ 860 11 16 ? 01 34

Al id近地表火成岩 1 200 11 91 840~ 900 01 34 ? 01 11

黄石 熔体包裹体 1 567 11 64 800~ 900 01 58 ? 01 38

Bishop凝灰岩流纹岩 425 11 5 730 01 60

Bishop凝灰岩流纹岩 900 11 5 800 01 58

L und 890 11 4 754~ 814 01 70 ? 01 28

Fract ion 497 11 4 734~ 786 01 51 ? 01 18

Toiyabe 656 11 4 754~ 762 01 69 ? 01 03

H ika 844 11 6 748~ 763 01 86 ? 01 08

Fish Canyon 802 11 5 746~ 772 01 81 ? 01 13

Vista熔岩 648 11 5 739~ 783 01 64 ? 01 19

11 2  石榴石与相关矿物温度计

11 21 1  石榴石 Ni温度计

Ni在石榴石( gt )和橄榄石( ol )间的分配系数

D
gt/ ol强烈依赖于温度。Canil[ 20] 和 Ryan等 [ 21] 用经

验法给出了 D
gt/ ol与 1/ T 的关系, 但这两种方法在

1 400 e 以上和 900 e 以下时差别较大:
T ( e ) = - 10 210( ? 114) [ lnD gt/ ol- 31 59( ? 67) ]

Canil
[ 22]
用返转实验方法 ( 1 200 e , 3 GPa;

1 300 e , 31 5~ 7 GPa; 1 500 e , 5 GPa)测定了 Ni

在石榴石和橄榄石间的分配系数 D
gt/ ol, 并分析了实

验法与经验法之间所得结果差别的原因。经验法所

依据的是不同压力条件下形成的天然样品, 由于分

配系数与压力有关, 应该进行压力校正。该实验获

得了新的 Ni在石榴石和橄榄石间的分配系数 D
gt/ ol

与温度的关系式

T ( e ) = 8 772/ ( 21 53- lnD gt/ ol ) ( 16)

式中 D
gt/ ol为 Ni在石榴石和橄榄石中的含量( Lg/ g )

的比值。实验表明, 当 N i在石榴石的含量达 3 000

Lg/ g 时仍服从亨利定律。Canil[ 22] 认为, 石榴石 Ni

温度计比尖晶石中 Zn温度计更准确。根据石榴石

Ni经验温度计所给出的镁铝榴石 Cr 压力计需做重

大修正。

11 21 2  石榴石-磷钇矿经验温度计

Py le和 Spear
[ 23]
给出了石榴石 ( YAG 钇铝榴

石)-磷钇矿经验温度计。该温度计是在对变质岩中

石榴石、磷钇矿的微量和稀土元素定量分析基础上

得出的。应用石榴石-黑云母 Fe-M g 地质温度计和

石榴石-铝硅酸盐-斜长石-石英地质温度计计算了变

质泥岩形成的温度和压力, 发现在含磷钇矿的变质

泥岩中石榴石的 Y 含量与其形成的温度的倒数明

显相关, 在 150 e 变化范围内, 石榴石的 Y 含量变

化达两个数量级, 关系式为: Y gt = 1 603( ? 182) / T

- 131 25( ? 11 12) , 其相关系数 R
2= 01 97

上式整理后为 T ( K) = 1 603( ? 182) / ( Y gt +

131 25)
T ( e ) = 1 603( ? 182) / ( Y gt+ 131 25) - 273

( 17)

式中 Y gt为石榴石中 Y 的含量(Lg / g)。

11 21 3  独居石-石榴石温度计

独居石( Ce, La, Th) PO 4 在研究火成岩和变质

岩成岩作用中起着重要作用。独居石最重要的是用

于测定成岩系列中的特殊事件,一般情况下,岩石中

大部分稀土元素集中在独居石中,独居石对熔体成

分的演化有重要影响, 它所含的 Pb 几乎都是放射

成因的,因此, 可用独居石进行定年 [ 24]。Py le 等[ 25]

研究了采自不同变质程度的变质岩样品, 用电子探

针定量分析了其中的石榴石、独居石、磷灰石的稀土

和微量元素含量。对硅酸盐矿物, 如黑云母、白云

母、十字石、夕线石、斜长石等用 LAICPMS 分析,确

定石榴石-磷钇矿-独居石之间已达平衡, 在此基础

上计算了 YPO4、GdPO 4 和 DyPO4在独居石和磷钇

矿的分配。与磷钇矿平衡生长的独居石比没有磷钇

矿的富集 Y、Dy。与磷钇矿共存的独居石中 Y 和重

稀土含量随温度升高而增加。Y-Gd, Y-Dy 在独居

石和磷钇矿之间的分配随变质程度呈系统变化, 变

质级别增加,分配系数增加。这表明独居石和磷钇

矿矿物对近于平衡。而独居石和石榴石矿物对在含
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磷钇矿和不含磷钇矿的集合体中均显示出与温度倒

数和平衡常数 ( lnK ) 之间强烈的正相关 ( R2 =

01 94) ,其平衡反应式为
YAG+ OH ap+ ( 25/ 4) Qtz= ( 5/ 4) Grs+ ( 5/ 4) An+

3YPO 4- M nz+ 1/ 2H 2O

式中 YAG 代表钇铝榴石, An 代表斜长石, Qtz 代

表石英, M nz代表独居石, Ap代表磷灰石。

上述平衡反应可得出

T ( e ) = [ - 11 45p ( bar) + 447 772( ? 32 052) ] /

[ 567( ? 40) - R lnK ] - 2731 15 ( 18)

式中 R= 81 314 J/ ( mol # K)。
上式温度误差为 ? 30 e 。Pyle等 [ 25]在其论文

中给出了钇铝榴石-独居石温度计回归计算时采用

的参数(表略)。

独居石中的成分分带记录了岩石中多次反应事

件,它不是一个惰性的时间标志,而是参与了主要和

副矿物都被卷入的反应中。

11 3  榍石温度压力计
榍石和锆石是各种地质环境中不同成分火成岩

和变质岩的副矿物,它们的基本结构成分 T i和 Zr

可在一定程度上互相置换。通过高温高压实验并结

合自然界榍石晶体的分析,发现温度、压力和榍石中

Zr含量之间存在系统变化, 经校正后,它们之间的

关系可以作为温度压力计, Hayden 等 [ 26]做了较详

细的研究。

榍石是含 T i矿物,分子式为 CaT iO5 ,它与其他

含 Ti矿物,如金红石、钛铁矿广泛存在于火成岩和

变质岩中。榍石具有很强的离子置换能力, 特别是

对稀土和高场强元素。因此, 它在指示成岩作用以

及利用其 U、T h 含量进行定年均有很大潜力。与

锆石共存的榍石中 Zr 含量受下面平衡反应控制

CaTiO5 (榍石) + ZrSiO4 (锆石) \ CaZrSiO5 (榍石) +

TiO 2 (金红石) + SiO 2 (石英)

该式平衡常数

K = ( aCaZrSiO
5

# aTiO
2

# aSiO
2
) / ( aCaTiSiO

5
# aZrSiO

4
)

式中 a为活度。当榍石中 Zr 很低时,可应用亨利定

律, aCaZr SiO
5

UK 1 (榍石中 Zr 含量为 Lg / g ) , aZr SiO
4

U

1,可得到[ 26] :

lgZr榍石= $S0i / ( 21 303R) + lga榍石- lgaTiO
2
-

lgaS iO
2
- [ ($H 0

i + lg K 1+ p $V 0
i ) / ( 21 303RT ) ]

当 a榍石 U 1, aTiO
2

U 1, aSiO
2

U1 时, 榍石中 Zr 含

量与 1/ T 和P / T 成线性关系。

用实验方法 [ 24] 在 1~ 2 GPa、800~ 1 000 e 和

锆石、石英、金红石存在的热液中合成榍石, 用电子

探针和离子探针( IM P)对实验合成的与自然界 7种

类型岩石中的榍石的 Zr含量进行分析, 得出榍石中

Zr 含量与温度 T 倒数和压力 p 之间的关系为

lg Zr榍石= 101 52( ? 01 10) - 7 708( ? 101) / T -

960( ? 10) p / T- lg aTiO
2
- lg aSiO

2

式中 T 为绝对温度, p 单位为 GPa, 误差为2R;上式

重新整理后为

T ( e ) = [ 7 708+ 960p ] / [ ( 101 52- lg aTiO
2
-

lg aS iO
2
- lgZr榍石 ) ] - 273 ( 19)

上式的假设是 aTiO2 = aSiO2 = a榍石 = 1, 即金红

石、石英和榍石的活度均为 1。

图 5是由实验合成的与自然界岩石中的榍石的

分析所得 Zr 含量与温度之关系, 可看出榍石中 Zr

含量对压力很灵敏, 压力增加 1 GPa, Zr 含量降低为

1/ 5。这是因为 Zr4+ 半径 ( 01 92 @ 10- 10 m ) 大于

Ti4+ 的半径 ( 01 65 @ 10- 10 m)。在低压、高温条件

下, Z r容易进入榍石晶格。Zr含量对温度反应也明

显,在实验的 400 e 变化范围, Zr 含量随温度增加

而增加,变化达两个数量级。

图 5  实验合成的与自然界岩石中的榍石的分析所得
Zr 含量与温度最小二乘法拟合关系

[ 26]

Fig1 5  Mult-i variate least squares f it b etw een Zr- conten t and

tem perature of experimen tal an d natural sphene samples[ 26]

榍石温度压力计用于自然界岩石温度计算(温

度范围 600~ 1 000 e )时的误差为 ? 20 e ,与金红
石中 Zr 温度计结合可计算温度和压力。用公式

( 19)计算的不含金红石的流纹岩结晶温度误差不会

高出 35 e ,对于不含石英或不含石英和金红石的体

系不会高出75 e ,榍石温度压力计仍可给出很有价
值的信息。榍石可记录热历史, 与 Fe-T i氧化物和

长石比较, 榍石中阳离子扩散率很慢( 750 e 时约为
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10- 22 m2 / s)。REE 可置换榍石中的 Ca, 但实验证

明 REE含量对 Zr含量影响不大
[ 24]
, 不影响该温度

计的应用。

2  副矿物与氧逸度 f O
2

一些变价元素, 如稀土元素中的 Ce 可呈正三

价或四价, Eu可呈二价或三价。它们在某些副矿物

中的含量变化可灵敏地反映岩浆或热液体系的氧逸

度状态。

21 1  锆石中 Ce
4+
/ Ce

3+
与岩浆的相对氧化程度

岩浆岩中长石的 Eu 及沉积岩中的 Ce 已较广

泛用于探讨体系的氧化-还原状态, 这是基于 Eu 在

不同氧逸度条件下可呈 2价和 3价, Ce常呈 3价和

4价。Ce
4+
与 Zr

4+
的半径相近,使得锆石中出现明

显的 Ce 正异常, 该异常的程度是形成锆石的岩浆

或热液体系氧化-还原状态的反映。Bal lard 等
[ 27]
将

北智利超大型 Chuquicamada-El Abra斑岩铜矿带 7

个含矿和 17个不含矿的钙碱性侵入岩作为研究对

象,以锆石中的 Ce4+ / Ce3+ 比值探讨斑岩铜矿成矿

的氧化状态。锆石晶格特点使其轻稀土强烈亏损。

Ce 价态的变化更能反映锆石形成时体系的氧化还

原状态,锆石中 Ce4+ / Ce3+ 的关系表达式为[ 27]

[ Ce( 4) / Ce( 3) ] 锆石 =

Ce熔体-
Ce锆石
D
锆石/熔体
Ce( 3)

Ce锆石

D
锆石/熔体
Ce( 4)

- Ce熔体
( 20)

Eu2+ 和 Eu3+ 也有相似的表达式。锆石中 Ce

的浓度可用 LA- ICP-M S 进行原位分析, 假设熔体

中浓度与全岩的 Ce浓度相同, Ce( 3)与 Ce( 4)的分

配系数 D可根据晶体化学的限制进行计算,即等价

元素的矿物/熔体的分配系数与其离子半径有关的

晶格张力 ( lat t ice-st rain)呈对数线性关系。假定 8

配位的 Zr 的 C0 = 01 84 @ 10- 10
m, 对于 4价和 3 价

离子的矿物/熔体的分配系数将形成线性排列,如果

Ce 为三价,它应落在三价稀土元素所确定的线上,

为四价时则应落在由 Zr、Hf、U、T h 所确定的线上。

实际上,由于 Ce在锆石中既有三价也有四价, 因而

它均偏离上述两种排列。据此可计算 Ce( 3)和 Ce

( 4)的分配系数 D
矿物/熔体
Ce( 3) 和 D

矿物/熔体
Ce( 4) (图略)。

将 D 值代入公式 ( 20) 即可计算出锆石中的

Ce
4+
/ Ce

3+
,新西兰学者 M1 Plain 已给出了计算程

序(个人通信)。Ballard 等
[ 27]
的结果表明, Ce

4+
和

Ce3+ 的锆石/熔体分配系数范围为( 01 5~ 11 2) @

10- 3。Ce4+ / Ce3+ 的值范围变化大( 6~ 2 341) ,该值

随侵入体从老到新,从镁铁质到长英质而逐渐增加,

并且与锆石 Eu异常值( Eu/ Eu
*
)呈正相关趋势。更

有意义的是,具有斑岩铜矿化的 Ce
4+
/ Ce

3+
值> 300,

Eu/ Eu* > 01 4,不含该矿的小于此值。这种趋势是由
于硅酸盐岩浆中的氧逸度和硫的存在形式及溶解度

之间的相互关系导致的。据此,可根据锆石中 Ce4+ /

Ce
3+
比值评价其所在侵入体的 Cu ? Au成矿潜力。

Liang 等
[ 28]
对我国玉龙超大型斑岩 Cu 矿含矿

与不含矿斑岩体中单颗粒锆石进行了系统的稀土分

析。结果表明, 含矿斑岩体的 Ce4+ / Ce3+ 平均值范

围为 201~ 334,不含矿斑岩体为 93~ 112(表 2) , 含

矿斑岩体氧逸度明显高于不含矿斑岩体, 这与智利

斑岩 Cu矿的研究结论一致。

表 2  西藏东部含矿与不含矿斑岩中

锆石的 Ce4+ / Ce3+ 比值[ 28]

Table 2 Z ircon Ce4+ / Ce3+ r atios fr om the or e-bear ing

po rphyries and bar ren po rphyr ies in eastern T ibet [28]

斑岩

含矿性
地点 年龄/ Ma

分析

数目
Ce4+ / Ce3+ 范围

平均值

? 2R

含矿 玉龙 411 2 ? 01 2 77 5~ 756 204 ? 37

含矿 扎纳嘎 381 5 ? 01 2 47 26~ 729 334 ? 72

含矿 芒宗 371 6 ? 01 2 24 18~ 1 230 201 ? 104

含矿 多下松多 371 5 ? 01 2 47 10~ 1 314 250 ? 73

含矿 马拉松多 361 9 ? 01 4 38 17~ 1 304 258 ? 94

不含矿 83~ 810 381 5 ? 01 2 27 3~ 295 112 ? 34

不含矿 81~ 862 341 3 ? 01 4 18 24~ 281 93 ? 28

不含矿 83~ 634 361 0 ? 01 4 23 23~ 244 93 ? 30

21 2  尖晶石中 Cr与氧逸度

相对于海洋和古老克拉通地幔, 地幔楔到处都

是氧化的, 其 f O
2
高于铁橄榄石-磁铁矿-石英

( FMQ)缓冲剂 01 3~ 21 0对数单位。氧逸度 f O
2
与

含 H 2O相无关 [ 29]。

地幔氧逸度 f O
2
对确定固相线以上或以下的相

关系、挥发份的性质、微量元素分配、扩散、电导率和

力学性质是一很重要参数。在陆地岩石中氧逸度变

化超过 9个数量级, 变化超过任何其他参数, 如温

度、压力和成分。20世纪 90年代确定 f O
2
主要采用

的方法是准确测定尖晶石中 Fe
3+
含量, 最普遍应用

的反应式是 6Fe2SiO 4 (橄榄石) + O2 = 3Fe2 Si2O 6

(斜方辉石) + 2Fe3O 4 (尖晶石)。

虽然已经了解了俯冲带一般是氧化的,但对地

幔楔中氧化还原的空间分布或 f O
2
是否直接与地幔



276    赵振华/ 地学前缘 ( Ear th Science Frontiers) 2010, 17 ( 1)

楔熔融过程的有关了解却不多。很明显,熔融量、氧

化作用及流体活动性元素的富集之间存在强烈的依

赖性。

Wood和 U irgo 等
[ 30]
认为, 用电子探针分析对

计算 f O
2
是不够精确的, 这是因为尖晶石中 Fe3+ 含

量是用电价平衡和假设 AB2O4 化学计量计算的, 而

Al2O 3含量分析误差对计算影响大, 解决方法是用

穆斯鲍尔谱测定 Fe
3+
与Fe

2+
含量比值,或用具有特

征 Fe3+ / E Fe比值的尖晶石标样对电子探针分析

进行校正。

Cr
#
[ Cr/ ( Cr + Al ) 原子比]与 Fe

3+
/ E Fe 有

明显线性关系: Fe
3+
/ E Fe穆斯鲍尔谱 - Fe

3+
/ E Fe探针

= A + B[ Cr/ ( Cr+ Al) ] , 式中 A 和B 为常数。Par-

kinson 等
[ 29]
的实验结合文献资料表明 Cr

#
与 f O

2
呈

弱正相关(图 6)。Cr
#
是橄榄岩中熔体亏损程度的

指标,它表明随 Cr
#
增加橄榄岩受到高程度部分熔

融,它也可作为熔体反应的标志。

俯冲带的氧化状态可以使 V、U 和铂族元素

PGE等变价元素比在其他构造环境以更高价状态

存在。在弧环境中 U 比 T h 富集, 是由于 U 6+ 比

U 4+ 和 T h6+ 容易在富水流体和熔体中搬运。在地

幔楔氧逸度范围 V 变得更不相容。在多数构造环

境中地幔的普遍氧逸度范围内, PGE 是呈低价态 M
0

或M+ 。但在氧化的地幔楔中,铂族元素( PGE)可呈

现不相容和溶于流体中两种截然不同的性质。Par-

kinson等
[ 29]
认为,造成地幔楔氧化的是水化的俯冲板

片,熔体与地幔的反应可进一步使浅部上地幔氧化。

3  副矿物微量及稀土元素对成岩成矿
过程和源区物质的识别

31 1  锆石源区的识别方法

锆石产在各种火成岩、变质岩和碎屑沉积岩中,

在受到多期沉积作用、岩浆作用和(或)变质作用后

仍基本保留其年龄和化学成分信息,因此,对锆石的

微量和稀土元素研究受到越来越广泛的关注,例如,

研究现代和古老沉积环境中的碎屑锆石的源区。然

而,由于锆石对重稀土元素的强烈选择性,使得很多

岩石中锆石的稀土含量发生明显重叠, 而难以区分

开不同源区的锆石。Grimes等
[ 31]
将锆石中微量元

素 U 和稀土元素相结合,根据采自缓慢扩张中的大

西洋和南印度洋洋脊的 36个辉长岩中的 300 个锆

图 6  不同类型橄榄岩氧逸度与 Cr
#
的关系

[ 29]

Fig1 6  Plot of $l g f O2 ( FMQ) v s. Cr
# in

spinel for various kin ds of peridot it es
[29]

a) 各种弧橄榄岩中的尖晶石; b ) Izu- Bonin-M aliyana 前弧橄

榄岩中的尖晶石。

石颗粒和 1 700多个采自大陆太古宙到显生宙花岗

岩类、金伯利岩和阿拉斯加 Talkeetna 岛弧石英闪

长岩和英云闪长岩岩墙的锆石进行了微量元素和

REE 元素分析。Grimes 等
[ 31]
采用 U-Yb、U/ Yb-

H f,或 Y、T h-Yb、Th/ Yb、Hf, 或 Y、P 对上述锆石

作图(图 7) , 可以看出采自洋壳辉长岩的锆石与采

自大陆岩石中的锆石可明显地区分开。虽然对于同

一样品中的 U、T h、Yb的绝对含量可以有数量级的

变化,但是,从图中还可以看到它们的系统变化, 洋

壳岩石的锆石 U / Yb比值平均为 01 18,而大陆岩石
锆石平均为 11 07, 金伯利岩为 21 1。这种变化与含
这些锆石的全岩 U / Yb 比值一致, 洋中脊玄武岩

MORB平均为 01 01~ 01 1 [ 32] ,大陆壳 U / T h平均为

01 7[ 33] , 金伯利岩约为 4~ 6
[ 34]
。采自阿拉斯加岛弧

岩石的锆石与洋壳岩石的锆石明显不同, 但与大陆

岩石锆石重叠,一些海洋岛弧熔岩全岩与 MORB 明
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图 7  区分不同类型源区锆石 U/ Yb-H f 、

U/ Yb-Y 和 U/ Yb-Yb 图
[ 31]

Fig1 7  Geoch emical discriminat ion diagrams for zircons
[ 31]

显重叠,由此推测,大陆溢流玄武岩和大洋岛弧玄武

岩中的锆石与洋壳岩石锆石相似。

由于 HREE 的离子半径(例如八配位的 Yb
3+
)

为 01 985 @ 10- 10 m,与 Zr ( 01 84 @ 10- 10 m)相近, 而

LREE离子半径(如八配位 La3+ 为 11 16 @ 10- 10 m)

比 Zr
4+
大, 因此, 锆石中富 HREE 而亏损 LREE。

Th
4+
与 Zr

4+
电价相同, 八配位 Th

4+
离子半径为

11 0 @ 10- 10 m, 八配位的 U 更大, 离子半径为 11 04
@ 10- 10 m,因此它们的相容性比 Hf 4+ 低。锆对 U

和 Yb的分配系数相近, 分别为 254和 278, 但在岩

浆系统中 U 和 Yb 的行为有明显差异,在弧岩浆和

大陆壳岩石中 U 和T h比 MORB中富集,而 HREE

(如 Yb)及 Hf和 Y在弧岩浆中轻度亏损。据此, 锆

石中 U / Yb比值可以反映熔体结晶时间, 在锆石生

长过程中,榍石、独居石和磷钇矿的结晶会与锆石争

夺 U、Yb, 导致 U/ Yb 比值改变。U、Th 和其他大

离子亲石元素的富集部分是由于俯冲沉积物、俯冲

洋壳或弧下地壳的重熔以及洋壳的脱水导致的, 这

均造成 U、T h和 LREE 比 HREE 更容易活化。因

此,弧岩浆和相关锆石的地球化学特点反映的仅是

地壳形成的某些过程,而 MORB仅是代表了上升软

流圈地幔产生的熔体。

上述方法是区分现代锆石是从大陆还是从洋壳

岩浆结晶的有效方法。现代洋壳锆石的低 U/ Yb

比值继承了形成岩浆的亏损地幔特点,它与所知各

种不同年龄的大陆锆石明显不同。Grimes 等
[ 31]
认

为,依据 Nd、Hf同位素的研究表明, 亏损地幔储库

的硅酸盐分界和演化可以在原始地球形成后很短时

间( < 150 M a)内发生
[ 35-36]

,如果在冥古代( H adean)

存在似 MORB 的储库,上述判别图解也可以研究最

古老岩石的源区。将产于 31 9 Ga 和 41 2 Ga 的最古
老岩 石中的 锆石用 U / Yb-H f、U / Yb-Y 做 图

(图 8)
[ 31]

,可见它们主要投影在大陆锆石区中。因

此,这种最古老的锆石是由大陆壳形成的岩浆中晶

出的,不是源自类似于现代的 MORB 型亏损地幔,

这也提供了在原始地球形成后约 150 M a形成大陆

壳的认识。

31 2  锆石的 Th/ U比值

锆石中的 T h/ U 比值常常被用作判断其成因

的标志,以区分岩浆、变质成因和热液环境, 如该比

值> 01 10被作为岩浆成因锆石区别于变质成因的
标志[ 3 7]。然而,实际情况要复杂得多。本部分重点

参考 Harley 等的文章
[ 38]
。为了了解 T h/ U 比值的

意义,必须了解是哪些因素控制 T h/ U 比值? Th、

U 在与锆石的共存矿物、熔体、流体间的分配系数

等都是很重要的研究内容。

八配位 U
4+
离子半径为 01 10 nm, Th

4+
为

01 105 nm, 它们与 Zr4+ 离子半径( 01 084 nm )相近,
电价相同,因此很容易进入锆石中。一般情况下, 锆

石中 U 含量可达 5 000 Lg/ g, Th 可达 1 000 Lg/ g。

由于 U 的离子半径比 Th4+ 小,更接近 Zr4+ ,因此锆

石中 U 的含量高于 T h。

锆石中的 T h/ U 比值受控于锆石从熔体(或流

体)晶出时对 Th 、U 的分配系数, 即( Th/ U ) 锆石 µ
( D

Th
/ D

U
) 锆石/熔体 , 在岩浆岩中 ( D

Th
/ D

U
) 锆石/熔体 µ

01 20。在多数情况下,岩浆锆石的比值一般> 01 40。
U 在流体中的活动性比 T h强, 因此,变质流体

一般富 U 贫 T h, 从这种流体中结晶的锆石 T h/ U
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图 8  区分大陆和海洋锆石的 U/ Yb-H f 和 U/ Yb-Y 图解
[ 31]

Fig1 8  Cont inental and ocean crust di scrimin at ion diagram usin g zir con f ields def ined by data poin t s in f igure 7[ 31]

比值低。另一方面, 由于 T h
4+
离子半径比 U

4+
大,

Th比 U 在锆石晶格中更不稳定,在变质过程中 T h

比 U 更容易被/逐出0锆石晶格, 也导致重结晶的锆

石 Th/ U 比值低。总之, 变质成因或热液成因的锆

石 Th/ U 比值一般低于 01 10[ 39-41]。T h/ U 比值非
常低的( < 01 02)的锆石晶域主要与温度明显低于高
温变质事件的晚期矿物-流体反应有关

[ 42-44]
。然而,

在许多情况下变质成因(包括重结晶的和高温反应

作用中生长)的锆石 Th/ U 比值> 01 10, 并有较大
变化, T h/ U> 01 15,并可达 31 2 [ 45-46]。

MÊ ller 等[ 47] 发现重结晶锆石和新生长的锆石

的 Th/ U 比值与原先的岩浆锆石相比未发生变化,

从未在 01 10以下。还发现在确切是同期变质深熔
熔体中的锆石具有高 T h/ U 比值[ 37, 43] , 一些产于成

矿花岗岩中的热液锆石 T h/ U 比值变化范围为

01 05~ 01 82。
综合上述可以看出, 用 T h/ U 比值作为锆石成

因标志应该谨慎,它主要反映的是母体的特点或形

成时局部的、甚至包括流体源区的化学环境, 应与其

他综合的化学指标结合使用。

我们对河北东坪钾化、硅化蚀变碱性正长岩中

的锆石的分析表明,其 Th、U 含量明显高于一般锆

石的范围,为 538~ 26 844 Lg/ g , Th 为 133~ 12 244

Lg/ g ,仅少数颗粒较低, U 为 94~ 469 Lg/ g, T h 为

13~ 72 Lg / g, T h/ U 比值变化范围大, 为 01 08 ~
21 07。未蚀变的碱性正长岩中锆石 U 含量为 43~

564 Lg/ g , Th 为 6 ~ 308 Lg / g, Th/ U 为 01 04 ~
01 88[ 48] 。

我们对东秦岭方城糜棱岩化、白云母化正长岩

中锆石的研究发现 [ 49] ,蚀变作用使 U、Th 含量明显

增加,变化范围 U 为 32~ 1 550 Lg/ g, Th 为 188~

4 059 Lg/ g , Th/ U 比值变化范围大, 为 01 7 ~ 45。

在该岩体锆石中,可明显看到锆石颗粒中热液成因

氟碳铈矿,反映了热液流体对锆石的蚀变作用(见原

文图 3)。

在蚀变作用的开放体系条件下,造成锆石的 U-

Pb体系破坏, 放射成因 Pb 丢失(铅的活动性大于

铀) , 使锆石 U-Pb年龄降低。Th/ U 比值常与其 U-

Pb年龄呈正相关, Hoskin 等
[ 40]
认为, 只有 T h/ U

比值最低、年龄值最小测定点的年龄值加权平均值

才能代表锆石重结晶的时间。

Har rison等 [ 13]对西藏东南的 Dala 杂岩(二长

闪长岩-花岗闪长岩,年龄( 44 ? 1) M a)中单颗粒锆
石的 T h/ U 比值和锆石 Ti 温度计所获得的温度

T
锆石
Ti 进行了对比,发现 Th/ U 比值的对数与 T

锆石
Ti 成

正比。这是由于在低温下形成的锆石 U、Th 含量

比高温形成的高(图 9)。

图 9  西藏 Dala 杂岩 Th/ U 比值 T
锆石
T i 关系

[ 13]

Fig1 9  Plot showin g the variation of T h/ U w ith zircon

tem perature T
zircon
T i in Dala complex of Xizang( T ibet )

[ 13]

31 3  热液锆石
热液锆石是指由富水的流体中形成的,或者是
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受这种流体蚀变形成的锆石。它既可以从热液流体

中形成,也可以从流体饱和的残留熔体中形成,其形

成温度从岩浆向热液过渡的晚期岩浆系统的 600 e

降低到中温成矿系统的 300 e 。
热液锆石的重要证据是产于热液石英或碳酸盐

中并与其他热液矿物共生和/或含有流体包裹体及

热液矿物包裹体。在形态上常呈海绵状,微孔隙多、

包裹体多,这与具有岩浆振荡环带的岩浆锆石明显

不同。

热液锆石保留了结晶的历史: 从流体不饱和条

件下岩浆振荡环带生长, 到流体饱和岩浆条件,再到

热液流体改造。热液锆石可由 3 种机制形成 [ 50] :

( 1)溶解-再沉淀,这可在高压/低温的变质火成岩中

形成
[ 51]

; ( 2)在低温条件( 120~ 200 e )水流体和非

晶质的(蜕晶质的)锆石之间的离子交换和结构的恢

复; ( 3)由锆石饱和的水流体中结晶。

热液锆石的微量和稀土元素组成明显不同于岩

浆锆石。岩浆锆石 HfO 2 含量一般小于 3%, 但热液

锆石 HfO2 含量可达 41 96% [ 50]
。我们分析的东坪

金矿蚀变碱性正长岩中, 蚀变弱的锆石 HfO2 为

5 459~ 5 742 Lg / g, 热液改造的锆石 HfO 2 为 7 791

~ 9 410 Lg/ g。锆石的 U、Th 和 REE 含量越高, 其

阴极发光( CL)强度越弱。

锆石中稀土元素的进入是基于/磷钇矿式0置

换: Z r4+ + Si4+ yREE3+ + P 5+ 。在稀土元素中重稀

土元素 Lu离子半径为 01 097 7 @ 10- 10
m, Y

3+
为

01 101 9 nm; 轻稀土元素 La 的离子半径为 01 116
nm , 而 8配位的 Zr4+ 离子半径为 01 084 nm, 因此,
重稀土元素离子与 Zr4+ 离子半径更接近,更容易进

入锆石晶格,导致锆石中强烈富集重稀土,这明显反

映在分配系数上。H anchar 和Westren[ 52]综合了自

然界火山岩和熔体包裹体样品及由高温高压实验研

究所获得的锆石的稀土分配系数(图 10) ,可以看出

锆石对稀土元素的分配系数有以下特点: 重稀土

( HREE)分配系数明显高于轻稀土( LREE) , 在一

个样品中 D Lu比 D La高 1~ 5个数量级; 不同类型岩

石之间稀土分配系数差别大, 对于轻稀土变化达 4

个数量级, 而重稀土变化相对较小, 为 2 个数量级;

稀土分配系数明显与形成锆石的岩浆成分有关, 以

硅不饱和碱性岩中锆石的稀土分配系数最高, 而基

性岩最低。

不同稀土元素之间的差异可从其离子半径及相

关晶格变化得到解释。在分配系数对离子半径的

图 10  自然界( A)和实验合成( B)锆石的稀土分配系数[ 52]

Fig1 10  Plot of part it ion coef ficients ( D ) for REE

in zircon f rom selected natural sam ples ( A) an d

synthet ic experimental studies ( B)
[ 52]

Onuma图解中, 从 Lu 到 La 构成简单抛物线 (图

11) ,该曲线顶部是最适合被置换的 Zr4+ 的位置, 从

曲线上稀土元素的排列顺序可以看出,重稀土特别

是 Lu最先置换 Zr
4+
。从图上还可以看出 Ce 明显

偏离抛物线,反映在锆石 Ce的分配系数 DCe明显高

于其他轻稀土元素, Ce 具有显著正异常。这是由

于在氧化条件下 Ce3+ 氧化成 Ce 4+ ,它与 Zr4+ 电价

相同,在置换时不需电价补偿, 因而比其他 LREE

容易进入锆石晶格而形成 Ce 正异常。

根据近年来对锆石的稀土元素分析,岩浆锆石

的稀土元素含量从 La到 Lu 急剧增加, 强烈富集重

稀土,稀土元素分布呈陡左倾型(图 12) , ( Sm / La) N

为 22~ 110; 另一显著特点是 Ce 呈明显正异常, Ce/

Ce* 为 32~ 49,并呈明显 Eu负异常 [ 50]。但热液锆

石呈现与岩浆锆石明显不同的稀土组成: 稀土元素

总含量增加,特别是轻稀土元素含量明显增加,稀土

元素分布型式变得平缓, ( Sm/ La) N 降低为 11 5~
41 4, Ce 正异常降低为 11 8~ 31 5, 在 ( Sm/ La) N-La

和 Ce/ Ce
*
-( Sm/ La) N 图解中, 可明显区分出岩浆

和热液锆石(图 13)
[ 50]
。

我们对东坪金矿赋矿的蚀变碱性正长岩中的单
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图 11  锆石-熔体 REE分配系数的 Onuma 图解
[ 52]

Fig1 11 Onuma diagram s show ing m easured z ircon- mel t REE

part it ion coef fi cients as a funct ion of REE radius[ 52]

颗粒锆石稀土分析表明(图 13) , 在分析的 15 个颗

粒中, 3个颗粒具有较明显的岩浆锆石特点,在形态

上具有环带, 重稀土相对富集, ( Sm/ La) N 为 481 67
~ 791 36, Ce 呈明显正异常, Ce/ Ce* 为 191 63 ~
911 9。其余颗粒均与岩浆锆石明显不同, 晶体颗粒
形态非常不规则,阴极发光暗淡,稀土元素总含量明

显增加,为( 5091 7~ 9 933) Lg / g, 轻稀土元素含量

增加, ( Sm/ La) N 值降低为 71 62~ 291 46, Y 含量增
加到 7121 8~ 10 1051 8 Lg / g, Ce正异常不明显, Ce/
Ce

*
降低为 11 83~ 51 05, Eu 为弱的正异常, DEu 为

01 96 ~ 11 27。在 ( Sm/ La ) N-La 和 Ce/ Ce
*
-( Sm/

La) N 图解中(图 14) , 东坪蚀变碱性正长岩中的锆

石分布于岩浆锆石与热液锆石过渡区, 并落在典型

或靠近热液锆石的扩展区, 表明这种锆石属于热液

改造型锆石。

对锆石成分特点及其在地球化学研究中的应用

可概括为表 3。

31 4  磷灰石

磷灰石( Ca5 ( PO 4 ) 3 ( F, Cl, OH )是各种类型岩

浆及热液系统常见的副矿物, 它是岩石中 REE 和

Sr的主要携带矿物之一, 并富含 U、T h。磷灰石的

含量与岩石 P2O 5 含量成正比,而与 SiO 2 含量成反

比。碱性岩中的 P 2O5 含量高, 磷灰石的含量可达

01 n%。磷灰石中含有大量的微量元素 Sr、U、Th、

Mn、Si、S、Na 和稀土元素,这些微量组分是以置换

Ca2+ 而进入磷灰石晶格的,其置换反应式如下[ 53-55] :

LREE3+ + Sr4+ ZCa2+ + P5+ ; HREE3+ +

Na+ Z 2Ca2+ ; M n2+ ZCa2+

根据磷灰石中 U、T h 同位素组成,可进行同位

素定年。磷灰石被广泛用于裂变径迹分析研究岩石

热历史,本文不予介绍。

大量研究表明,磷灰石中微量元素特别是稀土

元素的含量(或比值)特点, 灵敏地反映了其赋存体

系(岩浆或热液)的特点, 因此,磷灰石是成岩过程和

条件(氧化-还原)的优良指示剂。另一方面,磷灰石

还是挥发份 F、Cl、OH 的重要携带矿物, 这些挥发

组分在磷灰石中含量的变化能反映成矿流体的变化

特点。

如上所述, 稀土元素在磷灰石结构中置换

Ca
2+
, 而 Ca

2+
在晶格中占据两个位置, 较大的 9 次

配位和较小的 7次配位。因此, 它可以容纳从 La 到

Lu所有的稀土元素。磷灰石是稀土完全(任意)配
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表 3  锆石重要化学特征及其应用(椐文献[ 36] ,有修改)

T able 3 Key chemical features of zir con and their applications

化学和物理参数 离子置换 主要应用 评论

U, Th

U 可达 500 Lg/ g
Th 可达 500 Lg/ g

( U 4+ , T h4+ ) = Si4+

 
 

U- Pb定年

 
 

一致线作图可用于评价 U, Pb 衰变形成的

同位素, Th/ U 比值常用于区分岩浆与变质

和热液成因锆石,但必须仔细检查。

H e

 
 

由 U, T h衰变产生

 
 

用 U- Th-H e热年龄测定剥

露和景观发展速度

 

低温测年法是依据锆石对 H e 的封闭和丢

失,这种方法给出了锆石经过约 40 e 的冷却
年龄。

Hf,

多数< 3%

 
 

H f4+ = Si4+

 
 
 

Hf 同位素可以研究地壳停

留时间和大陆生长;判断形

成锆石的岩浆源区是地壳

还是地幔

176 Lu衰变形成176Hf,锆石高 H f/ Lu比值表

明176Hf/ 172H f 比值随时间变化小, 因此, 参

考地球模式,它可以用于推测源区。

 

Ti 含量可达 120 Lg/ g
 
 
 
 

T i4+ = Si4+

T iO 2 + ZrSiO 4 = ZrT iO 4 +

SiO 2

金红石+ 锆石

= T iÔ-锆石+ 石英

锆石中 Ti温度计

误差 ? 5 e
 
 
 

当锆石与金红石平衡时, Ti 可达最大含量。

该温度计可以获得产于岩浆冷却的晚期阶

段锆石的结晶温度,或随金红石的变质锆石

生长的温度。

 

Y和 REE

Y含量多数< 5 000 Lg/ g
REE总含量< 2 500 Lg/ g

( Y 3+ , REE 3+ ) P5+

= Zr4+ + S i4+

 

锆石的稀土元素组成可重建

岩浆的历史; 是岩浆源区的

标志;矿物反应转向的年龄

需要广泛了解锆石、熔体和竞争矿物之间在

不同 T、P、成分和氧逸度条件下的微量元素

分配资料。

Ce

 
 

Ce4+ = Zr4+

 
 

Ce4+ / Ce3+ 比值可以计算

形成锆石的岩浆体系的氧

逸度

在氧化条件下 Ce 氧化为 Ce4+ , 通过分配系

数计算 Ce4+ / Ce3+ 比值, 判断氧逸度相对高

低。

O同位素组成

 
 

判断沉积物和地壳对岩浆

源区贡献,检验地壳循环

 

在低温条件, 18O 和16O发生明显分异。锆石

中18O/ 16O 的比值变化用于确定受低温分异

影响的源区的作用。

分型矿物,即磷灰石型
[ 56-57]

, 这就是说磷灰石中稀土

元素的含量不像独居石那样强烈选择轻稀土 LREE

(属轻稀土强选择型配分矿物) , 也不像磷钇矿那样

强烈选择重稀土 HREE(属重稀土强选择型配分矿

物)。因此,磷灰石中稀土元素的组成决定于它形成

时体系(岩浆或流体)中稀土组成特点。对自然界火

山岩中磷灰石斑晶,以及用不同成分岩浆体系合成

的磷灰石所获得的磷灰石对稀土的分配系数测定表

明[ 58-60] ,中组稀土元素 ( Sm-Ho )的分配系数高于

La-Nd, Er- Lu。这表明在一般情况下磷灰石应当

富集中组稀土, 但温度和体系成分对磷灰石稀土分

配系数影响大, 例如在 950 e 时 SiO2 从 50%增加到

68% ,稀土元素分配系数平均值从 7增加到 30
[ 60]
,

温度增加 130 e , REE 分配系数降低为 1/ 2。

Belousova等[ 55] 对澳大利亚昆士兰花岗岩中磷灰石

研究表明, 其稀土元素含量与花岗岩 SiO 2、Na2O、

K2O含量以及 Al饱和度( ASI)密切相关。

我们曾用( La/ Yb) N 和 DEu将不同类型岩石中

的磷灰石作图, 发现不同类型岩石有不同分布区, 碱

性岩和碳酸岩磷灰石具有最大的( La/ Yb) N 和 DEu

值,花岗岩类最小, 基性和中性岩居于它们的过渡

区
[ 57]
。张绍立等

[ 61]
较系统地研究了华南不同类型

花岗岩中磷灰石的稀土组成, 发现不同类型花岗岩

中磷灰石稀土组成明显不同, 南岭系列(大致相当于

S型)花岗岩中磷灰石 E REE 较低, 平均 4 571

Lg/ g ,相对富重稀土, E Ce/ E Y n 1( 01 68) , Eu

强烈亏损,成/ V0形分布型式。长江系列(大致相当

于 I 型) 花岗岩中磷灰石 E REE 高, 平均 8 571

Lg/ g , 轻稀土相对富集, E Ce/ E Y m 1 ( 平均

71 15) , Eu富集,呈陡右倾分布型式。Hsieh等[ 62] 对

华南南岭不同类型花岗岩中磷灰石的稀土元素地球

化学进行了系统研究, 并系统地与花岗岩的 Nd 同

位素组成和岩石化学特点相结合探讨花岗岩形成条

件和源区。他们的研究表明, 辉长岩、正长岩和 I 型

花岗岩中的磷灰石明显富轻稀土, Eu 中等亏损, 而

伟晶岩、过铝质( ASI> 11 1)花岗岩中磷灰石重稀土
元素明显富集, Eu 强烈亏损。随花岗岩 Al饱和度

指数 ASI增加( ASI> 11 1)和 ENd ( t) 值降低( ENd ( t )

< - 8) ,磷灰石的重稀土含量增加并明显富集, Eu
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图 12  东坪蚀变碱性正长岩中的单颗粒锆石稀土组成
Fig1 12  Chond rite-n ormal ized REE pat tern s of diff erent types

of zir cons in Dongping gold deposit , H ebei Province, C hina

A ) 岩浆和热液锆石[ 50] ; B ) 东坪蚀变碱性正长岩中岩浆和热
液蚀变锆石。

亏损程度明显增加。

磷灰石中稀土元素组成在成矿作用研究中也有

较多的应用。1983年, Fleischer [ 63] 就系统地研究了

不同类型岩浆岩、片麻岩、混合岩和瑞典基鲁钠型铁

矿石中磷灰石的稀土元素组成,他们的研究表明, 不

同类型的岩浆岩中磷灰石的 La/ N d比值随 ( La+

Ce+ Pr)含量增加而增加, 而 100Y/ Y+ E REE 比

值随( La+ Ce+ Pr)含量增加而减小, 均构成平滑曲

线,而沉积岩中磷灰石则偏离上述曲线。Fleisch-

er [ 63]将基鲁钠型铁矿石中磷灰石稀土分析资料与

上述结果对比, 均一致地落在岩浆岩曲线上, 据此,

他认为基鲁钠型铁矿属侵入岩浆形成, 而非

Parak
[ 64]
所认为的属火山喷气-沉积成因。我们对

云南迤纳厂铁矿稀土矿石中磷灰石的稀土元素和

Sr同位素组成分析表明, 它们与幔源岩石差别大,

因此,该矿床与火成碳酸盐可能无关[ 57]。Belouso-

va等[ 55] 研究澳大利亚昆士兰 M t Isa 构造窗花岗岩
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中磷灰石的稀土和微量元素组成后指出, 按 La/

Sm、La/ Ce比值和 Sr、T h、Mn 含量, 该花岗岩可划

分为高氧化高分异型和弱分异还原型两组(图 14)。

两组中磷灰石的微量元素和稀土元素组成明显不

同,强氧化高分异型花岗岩中磷灰石 Sr 含量变化

大,为 30~ 400 Lg/ g; T h 含量高; LREE 相对于中

组 MREE 和重稀土 HREE 富集; LREE 陡倾斜,

La/ Sm> 4; Mn 含量低, < 400 Lg/ g ; La/ Ce 高, >

01 4, 这种类型的花岗岩与区内 Cu-A u成矿有关。

我们对东坪金矿蚀变岩型碱性正长岩的磷灰石

的 REE含量进行了单颗粒 LAICPMS 分析,其主要

特点如下: ( 1)稀土元素含量较高, E REE+ Y 为

1 370~ 7 100 Lg / g。( 2)稀土元素的组成明显分成

两类(图 15) : 第一类是轻稀土强烈富集型, 形成陡

右倾斜的球粒陨石标准化分布型式, ( La/ Yb) N 为

701 5~ 2561 6; 稀土元素总含量高, E REE + Y

( 2 495~ 7 100) Lg/ g ; 第二类是中组稀土 Sm-Ho

明显富集型, ( Sm / La) N 为 11 70 ~ 101 88, ( Gd/

Yb) N 为 71 20~ 81 13, 稀土元素总含量低, E REE

+ Y 为1 370~ 1 674 Lg/ g, 形成明显中凸形的稀土

元素分布型式。第二类型中轻稀土部分明显分为两

个亚组:第一亚组的轻稀土元素呈现典型的 M 型四

分组效应, LaN < CeN < PrN < NdN < SmN < EuN >

GdN ; 第二亚组为/ W0与/ M0复合型,即 LaN > CeN

< PrN< NdN 形成W 型四分组, SmN < EuN > GdN

形成 M 型四分组。

上述特点表明,东坪金矿蚀变岩型碱性正长岩

矿石的形成经历了两种过程的叠加作用, 第一种类

型代表强烈富轻稀土的碱性岩浆作用, 而第二种为

强烈富中组稀土热液流体交代作用。

挥发份在岩浆演化中起着重要作用,因此,发展

一种新的了解挥发份平衡和岩浆过程的技术是提高

我们认识火山是如何活动的关键。磷灰石晶格中有

H、F 和 Cl,可以作为研究对象, 火山喷出岩中磷灰

石斑晶和熔融包体对挥发份的分配系数(磷灰石/熔

融包体) , 可使我们了解喷发岩浆的复杂历史, 磷灰

石可作为岩浆湿度计 ( hydr ometer )、氟度计 ( fluo-

r imeter)和氯度计( chlorimeter )
[ 65]
。

磷灰石是富挥发份 F、Cl 和 OH 的矿物, 可以

将其视为 3个端员的固体溶液。这 3个端员为 F 磷

灰石( F-ap) , Cl磷灰石 ( C-l ap)和羟基磷灰石( OH-

ap) ,磷灰石化学成分和流体成分之间的交换反应如

图 15  东坪金矿蚀变岩型矿石磷灰石稀土元素组成
Fig1 15  Chondrite-normalized REE patterns of apat it es

f rom altered rock type ores in Don gping gold deposit ,

H ebei Province, Chin a

下
[ 66]

Ca5 ( PO 4 ) 3F+ H 2O= Ca5 ( PO 4 ) 3OH+ HF

Ca5 ( PO4 ) 3Cl+ H 2O= Ca5 ( PO 4 ) 3OH+ HCl

Ca5 ( PO4 ) 3 F+ HCl= Ca5 ( PO4 ) 3Cl+ HF

对于智利北部的磁铁矿-磷灰石矿床成因有岩

浆热液成因及晚期富 Fe岩浆与含水流体混合等不

同的认识。T reloar和 Co lley [ 66]分析了铁矿石中磷

灰石 F 和 Cl的含量和分布特点,根据上述不同挥发

份磷灰石的形成机制,发现磷灰石中 Cl呈明显带状

分布:在磷灰石核部 Cl含量高, 而边部明显降低, 表

明 X F-ap / X C-l ap从核部到边部增加, 而 X C-l ap和 X C-l ap /

X OH-ap呈相反的趋势。由于 F、Cl在磷灰石-岩浆-蒸

汽体系中的分配特点是 ( Cl/ F ) 磷灰石< ( Cl/ F ) 岩浆 <

( Cl/ F ) 蒸汽 [ 67] ,区内 Fresia矿床中存在 Cl磷灰石表

明磷灰石的生长不是简单地受控于岩浆-蒸汽体系

的分异作用。本区铁矿石中磷灰石 F、Cl含量的变

化及明显的分布反映了热液流体中 HCl、HF 原始

逸度 f HF和 f HCl的变化, 这种变化与从富挥发份的

晚期阶段分离出富 Fe 岩浆或所分出的岩浆蒸气中
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晶出的磷灰石不一致, 它们更可能代表了两种明显

不同流体的混合:第一种是直接由原始岩浆分异的

富 Fe-P 的岩浆蒸气;第二种是含有来自围岩熔岩的

Ca 和 Cl的热液大气降水流体。这表明, 虽然 F 可

来自岩浆,但至少部分 Cl来自围岩。它可以根据矿

物化学区分岩浆的和热液的磁铁矿-磷灰石矿床, 原

先认为是纯岩浆过程形成的磁铁矿-磷灰石矿床的

结构, 实际是热液改造形成的。岩浆流体的源物质

可能是由原始钙碱性玄武质岩浆分异的富 Fe-P 的

酸性岩浆。

本文概略介绍了近年来发表的有关副矿物在成

岩成矿温度、氧逸度和物质来源方面的重要研究成

果,显示了副矿物的地球化学特征在成岩成矿作用

研究中具有广阔的发展前景, 我国应加强在该领域

的研究。
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