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摘  要: 河台金矿田是目前粤西、桂东南已发现 大的金矿田, 大部分矿体产出在剪切带糜棱岩中, 是典型的与剪切带

有关的金矿床。在构造研究上, 前人只注重糜棱岩的构造分析工作, 而忽视了同样作为矿体围岩的混合花岗岩和片岩的

研究。目前为止, 矿体围岩的形成时代、变质变形特征以及与成矿之间的关系尚不清楚。我们在野外观测、显微构造分

析的基础上, 对河台金矿的混合花岗岩和片岩展开了磁组构分析工作。岩石磁组构分析结果显示: 样品的平均磁化率 Κm

值总体较小, 顺磁性矿物主导了样品的磁组构; 磁化率各向异性度 P 值均＞1.04, 范围在 1.044~1.648 之间; 磁化率椭球

体形状参数 T 总体＞0; 扁率 E 值多＞1, 或接近于 1; 在弗林图解中, 数据主要集中在压扁区, 少部分有剪切特征; 混合

花岗岩 小磁化率轴的方位表明岩石受到的主压应力呈 NNW-SSE 或近 S-N 向; 片岩的磁面理呈 NE 向, 磁线理呈 NW 或

NNW 向近水平, 反映岩石受到左行走滑导致的挤压或者韧性拉长变形的特征。磁组构特征总体反映出河台地区的岩石磁

化率椭球体以压扁型为主, 磁面理较磁线理发育, 经历了较强烈的近 SN 向弥散性的挤压作用和局部韧性剪切变形。此外, 

河台金矿的混合花岗岩 LA-ICP-MS 锆石 U-Pb 年龄为 251.7±1.7 Ma。在成矿过程中, 岩石校正后的磁各向异性度 Pj 值与

金属元素 Au、Cu 含量呈弱的负相关关系, 说明岩石矿化蚀变作用晚于构造变形作用。结合各岩石的宏观片理、显微构

造和前人的年代学工作, 推测河台地区地质事件的早晚顺序依次是混合岩化→剪切变形→金矿形成。 

关键词: 河台金矿; 磁组构; 构造控矿分析; 锆石 U-Pb 年龄 
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0  引  言 

磁组构即磁化率各项异性(AMS, Anisotropy of 

Magnetic Susceptibility)是构造磁学的重要分支, 是

指岩石中磁性矿物颗粒或晶格的优选定向及它们的

方向组合。磁组构主要由磁性矿物颗粒的形态优选

方位 (SPO)和晶格优选方位 (LPO)引起 (Tarling and 

Hrouda, 1993; 王开等, 2017)。一般情况下, 磁化率
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椭球与应变椭球体对应的各轴相互平行, 小磁化

率主轴通常垂直于面理(磁面理), 而 大磁化率主

轴常平行于拉伸线理(磁线理)。近年来因磁组构的分

析方法理论体系逐步完善而广为应用(Rochette et al., 

1992; Tarling and Hrouda, 1993; Borradaile and Henry, 
1997; Borradaile and Jackson, 2010), 成为分析剪切

带岩石组构和应变样式的一个重要方法(Borradaile 

et al., 1989; 马天林等, 2003; 梁文天等, 2009; 陈应

涛等, 2013; Liang et al., 2013; Chen et al., 2016; 李

阳等, 2017)。在弱变形花岗岩的研究中, AMS 分析方

法也得到了广泛应用。例如可以用来揭示花岗质岩

石形成时所受的应力状态和侵位机制(周伟新和万

天丰, 1999; 杨坤光等, 2003; 郭秀峰等, 2009; 谢晋

强等, 2010, 2014; Liang et al., 2015; Závada et al., 

2017); 推断花岗岩所经历的构造变形历史及块体旋

转(Esmaeily et al., 2007; Lin et al., 2013; Lennox et 

al., 2016; Salazar et al., 2016)。因此, 磁化率各项异

性分析在缺乏应变标志体, 应变分析及应力场研究

困难的地区具有不可替代的优越性(潘永信和朱日

祥, 1999)。 

磁组构的主要影响因素是热动力学条件和构

造应力作用 , 因此根据不同岩石的磁组构特征(如

磁各向异性度 P 值)可以判断岩石受到构造变形和

热动力影响 (如蚀变和矿化 )的前后时序关系 (陈柏

林等 , 1997)。已有研究表明 , 岩石中已经形成的磁

组构 , 可因后期热液作用的影响而发生明显变化

(相当于热退磁或者矿物相转变 )(袁学诚和李普 , 

1991; 许顺山和陈柏林 , 1998; 陈柏林等 , 2007)。

根据这一特点 , 学者们常运用岩石磁组构特征结

合变形分析来确定岩石变形与成矿作用的时序关

系 , 并将磁组构广泛地应用于与剪切带有关的金

属矿床研究之中 (陈柏林 , 1999; 陈宣华等 , 2001; 

陈柏林等, 2002a, 2002b; 马天林等, 2003; 黄俊等 , 

2012)。  

河台金矿位于广东省高要市境内 , 是目前粤

西、桂东南已发现 大的金矿田, 受多级韧性剪切

带控制, 大部分矿体产出在剪切带糜棱岩中, 是典

型的与剪切带有关的金矿床(刘继顺, 1996)。前人对

矿田糜棱岩做了大量构造研究工作: 一些学者观察

到大量右旋剪切运动标志, 认为它们是右旋走滑剪

切的结果(徐霭君和段嘉瑞, 1990; 周建勋, 1990; 段

嘉瑞等, 1992; 邱小平, 2004); 另外一些学者认为河

台金矿早期存在 SE 向推覆, 后期转变为右旋走滑

(张伯友和俞鸿年, 1992; 张伯友等, 1995)或早期的

左旋剪切转换为右旋剪切(Jiao et al., 2017)。而深层

次推覆构造带长距离的水平位移或剪切作用使围岩

发生熔融, 形成了河台地区广泛发育的混合花岗岩

(张伯友和俞鸿年, 1992)。 

另外 , 前人通过对白云母 Ar-Ar 定年和锆石

U-Pb 定年, 认为区域上广宁‒博白韧性剪切带发生

左旋剪切的时间为印支早期(约 240 Ma; Jiao et al., 

2017), 而发生右旋的时间是印支晚期或燕山早期

(187~213 Ma), 且剪切带南部发育早于北部 , 并根

据糜棱岩与金矿化的密切关系, 认为河台金矿是剪

切作用形成的矿床(Zhang and Cai, 2009; 蔡建新 , 

2012)。然而, Zhang et al. (2001)对河台金矿矿石显微

构造进行了详细的观察和研究, 认为成矿作用不是

韧性剪切的结果, 而是后期热液在脆性破裂上的叠

加成矿。总体上, 前人只注重了糜棱岩的构造分析

工作, 而忽视了同样作为矿体围岩——混合花岗岩

和片岩的研究。那么, 围岩的形成时代、变质变形

特征可以反映什么样的成矿信息？剪切变形、混合

岩化作用与成矿的关系究竟是怎么样的？在本次研

究中, 我们尝试从围岩的磁组构特征与年代学工作

中找寻这些问题的答案。 

1  地质背景 

1.1  区域地质 

河台金矿田位于广东省西部肇庆市北西 330°方

向约 60 km, 地理坐标为 112°15′00″E~112°22′00″E, 

23°17′30″N~23°20′00″N, 河台地区的地质概况见

图 1。  

河台金矿田位于钦杭成矿带西南段、广宁‒罗定

金成矿带与吴川‒四会金成矿带夹持部位 , 是华南

地区 重要的大型金矿田之一。在该矿田上, 主要

分布有高村和云西大型金矿床, 同时还存在多处小

型金矿床和金矿化点, 如后迳、河海、太平顶、尚

台和京村等(图 1)。区域上出露的地层主要有南华

系、奥陶系、志留系、泥盆系。赋矿地层为南华系

大绀山组, 岩性以二云母石英片岩为主, 局部遭受

了强烈的韧性剪切作用而形成糜棱岩系列的岩石。

矿田东南部出露有奥陶系‒志留系的变质砂岩、变质

粉砂岩、板岩、千枚岩等, 与北西矿田的大绀山组

以宝鸭塘断裂为界(图 2)。区内构造复杂, 构造线主

要呈 EW 向、SN 向、NE 向以及 NNE 向, 与成矿作

用密切相关的是 NE 向和 NNE 向构造。NE 向构造

以发育区域性大断层和韧性剪切带为特点; NNE 向 
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1. 第四系; 2. 中泥盆世老虎头组; 3. 晚志留世岭下组; 4. 中志留世连滩组; 5. 早志留世古墓组; 6. 早南华世大绀山组; 7. 中侏罗世黑云母二

长花岗岩; 8. 中晚二叠世黑云母二长花岗岩; 9. 中晚二叠世黑云母石英闪长岩; 10. 混合花岗岩; 11. 金矿床; 12. 韧性剪切带。 

图 1  河台地区地质简图(据广东省地质局第五地质大队, 2013) 

Fig.1  Simplified geological map of the Hetai area 
 

构造以断裂为主, 多为压剪性平移断层, 常切割早

期形成的岩体、矿体、褶皱和断层。矿田西部出露

印支期云楼岗中粒黑云母二长花岗岩、黑云母花岗

岩, 矿田北东方向有燕山期伍村巨斑状黑云母花岗

岩侵入。 

1.2  剪切带与矿床地质 

广宁‒博白剪切带从北东方向的广宁县到南西

方向的博白市绵延超过 500 km, 宽约 30~60 km(Cai, 

2013)。韧性剪切带以发育各种长英质糜棱岩带和强

片理化带为主要特征 , 糜棱岩带宽数米至数十米 , 

长数十至上千米, 多呈长条状或透镜状产出(钟增球

等 , 1997), 产状稳定 , 平面上略显斜列 , 走向总体

NE45°(图 2)。糜棱岩发育 NE 走向的糜棱面理, 倾

向 SE 或 NW, 倾角 60°~80°, 包含近水平的拉伸线理, 

局部发育小规模的剪切褶皱, 并残留大小不一的透

镜状弱应变域。金矿主要分布于河台镇附近的高村、

云西等地, 控矿糜棱岩走向 NE60°~80°, 倾向 NW, 

倾角 80°左右(图 3); 矿脉厚度从几厘米到几十米不

等, 平面上主要呈左行斜列产出, 在剖面上产状比

较稳定; 除糜棱岩之外, 围岩还包括混合花岗岩和

片岩 (肖鸿群 , 1990; 段嘉瑞等 , 1992; 李新福等 , 

2006; 江明阳, 2007)。 

在高村和云西矿段的坑道中, 可见大面积云染

状或条带状的混合花岗岩, 其主要由浅色体和暗色

体组成, 两者大多呈不规则状接触, 在少数地方浅

色体呈脉状贯入到暗色体中。浅色体中常发育粗粒

白云母、斜长石和电气石 , 故有人称之为“伟晶岩

脉”(叶伯丹等, 1989; 王联魁等, 2003)。局部混合花

岗岩和片岩受到了糜棱岩化作用, 并发育矿物拉伸

线理(图 4a、b)。虽然矿体的走向与糜棱岩面理大致

平行, 但是我们也发现一些石英和硫化物热液脉切

穿了片岩和混合花岗岩的糜棱面理(图 4a、b)。在显

微镜下观察, 混合花岗岩的主要矿物由电气石、斜

长石、白云母和自形镶嵌结构的石英(Q1)组成, 矿物

内部裂隙或者晶粒间隙之间可以见到后期的黄铁矿

充填(图 4c); 岩石局部发育一些显微尺度的变形条

带, 变形区域主要由绢云母等细粒物质组成; 石英

(Q2)多呈压扁拉长状, 同时伴随着少量的黄铁矿沿

着石英拉长的方向发育(图 4d)。片岩主要由石英、

云母和少量长石等矿物组成。相对于原岩混合花岗

岩和片岩, 糜棱岩的细粒化程度较高, 可见到大量

细小发生亚颗粒旋转重结晶的石英颗粒(Q3)和拉长 
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1. 早古生代浅变质沉积岩; 2. 南华系片岩; 3. 印支期黑云母花岗岩; 4. 燕山期斑状黑云母花岗岩; 5. 混合花岗岩; 6. 糜棱岩; 7. 断裂; 8. A-B

地质剖面; 9. 金矿床(点); 10. 磁组构样品采样位置; 11. 定年样品采样位置。 

图 2  河台金矿矿田地质简图(据 Zhang et al., 2001 修改) 

Fig.2  Simplified geologic map of the Hetai goldfield  
 

 

图 3  河台金矿高村矿段 A-B 剖面图 

Fig.3  A-B section of the Gaocun gold deposit 
 

状的石英(Q2), 定向排列的细粒云母条带也反应了

强烈糜棱岩化的特征, 在糜棱岩的显微照片中, 也

可以发现后期的硫化物石英(Q4)热液脉侵入或者穿

插了早先形成的糜棱面理(图 4e、f)。以上不同类型

的石英划分主要以矿物组合及石英形态为依据。 

对河台金矿田的片岩、糜棱岩、热液脉的面理

产状进行统计 , 结果显示片岩的走向一致 , 倾向

NNW330°左右, 倾角较陡, 表明其并没有受到强烈

糜棱岩化作用的影响, 所以产状比较稳定。糜棱岩

的走向大体是 NE 或 NNE 向, 但在宝鸭塘附近走向

为 EW 向。前人对河台地区韧性剪切带走向的变化

进行过专门讨论, 提出可以用伸展接替构造的理论

来解释(Cluzel et al., 1991; 蔡建新, 2012)。而热液脉

的走向变化较大, 主体是 NE 向的, 局部呈近 SN 向

和 NWW 向(图 5), 热液脉的产状在宏观尺度上与糜

棱岩面理不一致。 

根据矿石中各种矿物的形态特征及其穿插关

系 , 将河台金矿的矿化分为三个期次五个阶段。三

个期次分别为 : 糜棱岩化动力变质期、热液期和表

生期。而热液期又可以分为三个阶段 : 金–石英阶

段、金–硫化物–碲化物阶段、硫化物–碳酸盐阶段。

河台金矿存在两种与石英共生的含金硫化物 , 第

一种是伴随拉长状石英的丝带状硫化物(图 4d), 另

外一种是与热液过程形成的自形石英共生的硫化

物(图 4f), 它们可能是糜棱岩化作用和热液叠加作

用两个不同地质过程的产物, 这两个硫化物沉淀的

过程分别被划分为糜棱岩化动力变质期和热液期

成矿作用。  

2  样品与测试方法 

2.1  磁组构分析 

我们在河台金矿坑道内使用便携式汽油钻钻取 
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(a), (b) 硫化物石英脉切穿糜棱面理; (c) 黄铁矿在混合花岗岩矿物裂隙中沉淀; (d) 少量的黄铁矿沿着石英拉长的方向发育; (e), (f) 硫化物石

英细脉切穿糜棱面理。矿物代号: S. 糜棱面理; Py. 黄铁矿; Pl. 斜长石; Ms. 白云母; Tur. 电气石; Ser. 绢云母; Sulfide. 硫化物; Q1. 混合花岗

岩中未变形的石英; Q2. 糜棱岩化作用形成的拉长的石英; Q3. 糜棱岩化作用形成的细粒化的石英; Q4. 与硫化物共生的石英。 

图 4  河台金矿高村矿段–140 m 中段 90 线穿脉照片及岩石显微照片(所有显微照片的样品来自高村矿床的–140 m 中段

矿体或其附近) 

Fig.4  Photos of hand specimen and microphotographs of rocks from line 90 of –140 m tunnel in the Gaocun gold deposit 

 

图 5  河台金矿坑道内片岩(a)、糜棱岩(b)、热液脉(c)的面理产状赤平投影图(吴氏网下半球投影) 

Fig.5  The stereographic projection of foliations from schist (a), mylonite (b) and hydrothermal veins (c) in the Hetai goldfield 
 

了 5 个采样点共 40 个磁组构样品(图 2)。所有样品

后都被处理成长 22 mm、直径 25.4 mm 的圆柱体。

样品磁化率各向异性测试在中国科学院南海海洋研

究所的边缘海与大洋地质重点实验室进行, 运用捷

克 AGICO的 Kappabridge磁化率仪(KLY 4S, 测试场

强 300 A/m, 工作频率 875 Hz, 检出限 0.02 μSI, 测

试精度 0.1%)对所有样品进行了 AMS 测试。AMS

测试程序为 SUFAR 1.2, 圆柱样品依次绕正交三轴

旋转测试, 旋转角速度为 0.5 rad/s。其中平均磁化率

椭球体主轴优势方位均利用 Jelínek (1977)的方法获

得, 所使用的数据处理软件为 Anisoft 4.2 (Chadima 

and Jelínek, 2009)｡  

岩石的体积磁化率以 Κm表示, 为三个磁化率主

轴大小的算术平均值Κm=(Κ1+Κ2+Κ3)/3, 反映了样品

中矿物磁化率的综合特征。Κ1 的集中分布定义磁线

理(L)的方位, 代表了 大拉伸应变方向, 其大小为

L=Κ1/Κ2, 它是构造运动学和古应力分析 直接的证

据。另外一个重要的参数是磁面理(F)(F=Κ2/Κ3), 为

Κ1 和 Κ2 构成的面, 代表板、片状矿物的 大扁平面。

各项异性度 P=Κ1/Κ3, 表示岩石的磁各项异性发育
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的强度(Hrouda, 1982; Borradaile and Henry, 1997)。 

磁化率椭球的形状和各向异性度共同反映了岩

石的应变特征和强度, 形状因子(T 和 Q)、校正的各

向异性度(Pj)以及扁率(E)是描述磁化率椭球的形状

及各向异性度的有效参数 : T=(2η2–η1–η3)/(η1–η3), 

Q=(Κ1–Κ2)/[(Κ1+Κ2)/2–Κ3], Pj=exp{sqr[2×((η1–ηm)2+ 
(η2–ηm)2+(η3–ηm)2)]}, E=F/L=Κ2

2/(Κ1×Κ3), 其中η1=lnΚ1, 

η2=lnΚ2, η3=lnΚ3, ηm=(η1+η2+η3)/3(Jelínek, 1981; Hrouda, 
1982; 王开等, 2017)。 

2.2  光谱元素分析 

由于采样地点离矿体较近, 样品都有不同程度的

矿化蚀变。我们在各个采样地点选取 1~3 个, 总共 10

个样品进行光谱元素分析。金元素分析采用火试法, 

之后用等离子光谱定量检测, Au 的检出限为(0.001~ 

10 μg/g)。其余样品采用四酸消解法, 用质谱/光谱仪综

合定量分析铜、银等痕量元素。所有光谱元素分析测

试都在澳实分析检测(广州)有限公司完成, 详细的实

验方法见 http: //www.alsglobal.net.cn/index.asp。 

2.3  LA-ICP-MS 锆石 U-Pb 定年 

用于锆石 U-Pb 年代学测试的样品采自高村矿

床–140 m中段 90线, 岩性是以浅色体为主的混合花

岗岩(159GC03)。样品先经过人工破碎成 40~60 目

(0.3~0.45 mm), 将粉末用清水淘洗后得到重砂部分, 

再经过电磁选分离出锆石, 在双目镜下挑选出晶形

完整、无裂隙、透明度好的锆石, 粘于环氧树脂表

面, 固化后打磨抛光至露出一个光洁平面然后进行

透反射光和阴极发光(CL)照像, 结合这些图像选择

适宜的点位进行测试。锆石的原位 U-Pb 定年分析在

中国科学院广州地球化学研究所同位素地球化学国

家重点实验室利用激光剥蚀电感耦合等离子体质谱

(LA-ICP-MS)完成, 仪器采用美国 Resonetics 公司生

产的 RESOlution M-50激光剥蚀系统和 Agilent7500a

型 的  ICP-MS 联 机 系 统 。 实 验 采 用 标 准 锆 石

TEMORA(Black et al., 2003)作为测年外标, 激光束

斑直径为 31 μm, 频率为 8 Hz, 具体实验分析方法见

涂湘林等(2011)。数据处理使用软件 ICPMSDataCal 

10.1(Liu et al., 2010)。锆石的谐和年龄图绘制和年龄

计算采用软件 Isoplot3.0(Ludwig, 2003)。 

3  分析结果 

3.1  磁组构分析和光谱元素分析 

样品 AMS 测试得到混合花岗岩的平均体磁化

率 Κm 介于 32~4088 μSI 之间, 片岩的平均体磁化率

Κm 分布介于 101~3219 μSI 之间。大部分数据集中在

100~500 μSI 之间, 总体显示了较低的 Κm 值特征, 

表现为弱的磁化率。数据校正后的各向异性度 Pj 处

于 1.044~1.657 之间, 大部分＞1.1, 显示了较高的各

向异性度及变形强度。为了定义磁化率椭球的形状, 

我们还得到了表征磁组构特征的各项参数: 磁线理

L、磁面理 F、椭球扁率 E 和形状参数 T、Q(表 1), 表

中各项的值是由前述各公式计算得出的。河台金矿

的矿化类型以金银铜为主(表 2)。为了更好地讨论磁

组构与成矿元素含量的关系, 我们也在表 2 中列出

了对应样品磁化率各项异性 Pj 的值。另外, 假如某

一个进行磁组构分析的样品没有进行对应的光谱元

素分析, 我们认为同一采样地点所有样品成矿元素

的含量近似相等。 

表 1  河台金矿岩石磁组构要素测定及参数计算结果 
Table 1  Magnetic data for samples from the Hetai goldfield 

样号 岩性 采样地点 Km(μSI) P Pj L F E T Q 

HT01 混合花岗岩 高村–140 m 104线 318.2 1.198 1.199 1.111 1.079 0.971 –0.162 0.863 

HT02 混合花岗岩 高村–140 m 104线 92.67 1.044 1.047 1.008 1.036 1.027 0.619 0.215 

HT03 混合花岗岩 高村–140 m 104线 45.80 1.123 1.127 1.032 1.087 1.053 0.448 0.336 

HT04 混合花岗岩 高村–140 m 90线 32.27 1.044 1.044 1.022 1.022 1.000 –0.001 0.677 

HT05 混合花岗岩 高村–140 m 90线 108 1.082 1.087 1.015 1.066 1.050 0.616 0.220 

HT06 混合花岗岩 高村–140 m 90线 107 1.089 1.094 1.017 1.071 1.052 0.600 0.231 

HT07 混合花岗岩 高村–140 m 90线 139.8 1.092 1.097 1.021 1.070 1.048 0.528 0.278 

HT08 混合花岗岩 高村–140 m 90线 113.2 1.084 1.086 1.026 1.056 1.029 0.355 0.397 

HT09 混合花岗岩 高村–140 m 90线 121.2 1.095 1.095 1.038 1.054 1.016 0.170 0.541 

HT10 混合花岗岩 高村–140 m 90线 106.4 1.087 1.088 1.034 1.052 1.017 0.205 0.512 

HT11 混合花岗岩 高村–140 m 90线 2763 1.072 1.074 1.023 1.048 1.024 0.338 0.407 

HT24 混合花岗岩 云西10 m 15–17线 567.7 1.375 1.377 1.148 1.198 1.043 0.133 0.619 

HT25 混合花岗岩 云西10 m 15–17线 314.1 1.356 1.358 1.196 1.134 0.948 –0.174 0.906 



 

第 6 期 王历星等: 广东河台金矿围岩磁组构特征、年代学及与金矿化关系 1175 
 

 

 

续表 1:  

样号 岩性 采样地点 Km(μSI) P Pj L F E T Q 

HT26 混合花岗岩 云西10m 15–17线 4088 1.335 1.371 1.290 1.035 0.802 –0.761 1.621 

HT27 混合花岗岩 云西10 m 15–17线 279.2 1.251 1.251 1.116 1.121 1.004 0.018 0.701 

HT28 混合花岗岩 云西10 m 15–17线 188 1.183 1.192 1.042 1.136 1.091 0.516 0.296 

HT29 混合花岗岩 云西10 m 15–17线 505.6 1.346 1.364 1.075 1.253 1.166 0.515 0.313 

HT31 混合花岗岩 云西10 m 15–17线 860.8 1.473 1.480 1.279 1.152 0.901 –0.27 1.028 

HT12 片岩 高村–140 m 140线 1834 1.465 1.477 1.128 1.299 1.151 0.369 0.436 

HT13 片岩 高村–140 m 140线 1964 1.347 1.362 1.082 1.245 1.151 0.472 0.344 

HT14 片岩 高村–140 m 140线 833.7 1.309 1.319 1.081 1.211 1.121 0.423 0.376 

HT15 片岩 高村–140 m 140线 1124 1.271 1.300 1.029 1.236 1.201 0.762 0.141 

HT17 片岩 高村–140 m 140线 3219 1.338 1.344 1.212 1.103 0.910 –0.325 1.064 

HT18 片岩 高村–140 m 140线 1721 1.648 1.657 1.202 1.371 1.140 0.262 0.545 

HT19 片岩 高村–140 m 140线 280.5 1.226 1.244 1.036 1.184 1.143 0.657 0.205 

HT20 片岩 高村–140 m 140线 168 1.275 1.277 1.102 1.157 1.050 0.200 0.547 

HT21 片岩 高村–140 m 140线 439.6 1.357 1.357 1.174 1.155 0.984 –0.054 0.787 

HT22 片岩 高村–140 m 140线 475 1.383 1.391 1.239 1.116 0.901 –0.322 1.069 

HT23 片岩 高村–140 m 140线 1697 1.578 1.582 1.311 1.204 0.918 –0.187 0.957 

HT32 片岩 云西110 m CM3 101.3 1.098 1.108 1.010 1.087 1.077 0.796 0.112 

HT33 片岩 云西110 m CM3 121.5 1.085 1.095 1.007 1.078 1.071 0.834 0.090 

HT34 片岩 云西110 m CM3 214.6 1.095 1.103 1.012 1.081 1.068 0.729 0.152 

HT35 片岩 云西110 m CM3 188.5 1.061 1.065 1.012 1.049 1.036 0.598 0.229 

HT36 片岩 云西110 m CM3 154.3 1.096 1.102 1.017 1.077 1.059 0.624 0.216 

HT37 片岩 云西110 m CM3 199.9 1.071 1.078 1.009 1.061 1.051 0.727 0.151 

HT38 片岩 云西110 m CM3 149 1.074 1.079 1.013 1.060 1.047 0.640 0.204 

HT39 片岩 云西110 m CM3 210.6 1.083 1.088 1.015 1.066 1.050 0.619 0.218 

HT40 片岩 云西110 m CM3 199.6 1.109 1.119 1.014 1.094 1.079 0.737 0.148 

HT41 片岩 云西110 m CM3 140.6 1.084 1.091 1.010 1.073 1.062 0.747 0.140 

HT42 片岩 云西110 m CM3 185.4 1.070 1.075 1.013 1.057 1.043 0.625 0.213 

表 2  部分样品磁组构 Pj 值和 Au､Cu､Ag 元素含量 
Table 2  Magnetic data and contents of gold, copper and silver for samples from the Hetai goldfield 

样号 HT001 HT002 HT003 HT010 HT011 HT012 HT023 HT025 HT033 HT042

岩性 混合花岗岩 混合花岗岩 混合花岗岩 混合花岗岩 混合花岗岩 片岩 片岩 混合花岗岩 片岩 片岩

磁各项异性Pj值 1.199 1.047 1.127 1.088 1.074 1.477 1.582 1.358 1.095 1.075

Cu含量(μg/g) 1870 240 21 13 17 342 167 183 11 24 

Au含量(μg/g) 1.190 0.077 0.099 0.005 0.018 0.198 0.115 0.088 0.004 0.003

Ag含量(μg/g) 0.8 0.5 ＜0.5 ＜0.5 ＜0.5 ＜0.5 ＜0.5 ＜0.5 ＜0.5 ＜0.5

 

3.2  LA-ICP-MS 锆石 U-Pb 年龄 

本文对河台地区混合花岗岩(159GC03)进行了

LA-ICP-MS 锆石 U-Pb 年龄测定, 分析结果见表 3。混

合花岗岩中锆石无色透明, 颗粒粗大(100~300 μm), 

晶形呈柱状、浑圆状, 大多数锆石具有磨圆的特征。

除少量发育振荡环带、结构均一的新生锆石之外, 大

部分锆石阴极发光图像显示其具有继承性内核和后期

生长边, 即核幔结构, 个别具有核幔边结构(图 6a)。

LA-ICP-MS 锆石 U-Pb 年龄测试结果表明, 继承性锆

石内核的年龄跨度很大, 变化于 333~2399 Ma 之间, 

大部分集中于 850~1000 Ma 之间, 表明它们主要是来

自新元古代的继承锆石, 其他锆石来源于不同时代的

岩石或经历过多期岩浆和变质作用。20 个锆石新生

边——暗色或浅色环带测点的 Th/U 值介于 0.01~0.47

之间, 大部分小于 0.1, 表明其为典型的热液成因(吴

元保和郑永飞, 2004)。位于环带上的测点其 206Pb/238U

年龄变化于243~255 Ma之间, 加权平均年龄为251.7± 

1.7 Ma(MSWD=0.52), 代表了混合花岗岩的形成年龄 
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表 3  混合花岗岩 LA-ICP-MS 锆石 U-Pb 测试结果 
Table 3  LA-ICP-MS zircon U-Pb dating results of the migmatitic granite in the Hetai goldfield 

元素含量
(μg/g) 

同位素比值 同位素年龄(Ma) 
测点 

Th U 

Th/U 

207Pb/206Pb 1σ 207Pb/235U 1σ 206Pb/238U 1σ 207Pb/206Pb 1σ 207Pb/235U 1σ 206Pb/238U 1σ

谐

和

度

159GC03-001 13 2953 0.00 0.05065 0.00117 0.28416 0.00676 0.04049 0.00057 233 52 254 5 256 4 99%

159GC03-004 33 1916 0.02 0.05002 0.00152 0.27555 0.00779 0.03958 0.00042 195 70 247 6 250 3 98%

159GC03-012 46 2691 0.02 0.04946 0.00094 0.27770 0.00546 0.04043 0.00052 169 44 249 4 255 3 97%

159GC03-022 39 167 0.23 0.04956 0.00217 0.27148 0.01212 0.03971 0.00066 176 97 244 10 251 4 97%

159GC03-025 79 279 0.28 0.05112 0.00185 0.27656 0.00997 0.03910 0.00073 256 83 248 8 247 5 99%

159GC03-036 57 3535 0.02 0.05286 0.00105 0.29492 0.00651 0.04029 0.00066 324 46 262 5 255 4 96%

159GC03-039 18 799 0.02 0.05036 0.00147 0.27816 0.00778 0.03972 0.00057 213 67 249 6 251 4 99%

159GC03-042 120 257 0.47 0.04914 0.00234 0.26945 0.01230 0.03950 0.00085 154 111 242 10 250 5 96%

159GC03-043 49 4462 0.01 0.05382 0.00148 0.29833 0.00778 0.03956 0.00052 365 66 265 6 250 3 94%

159GC03-045 158 475 0.33 0.05571 0.00274 0.30205 0.01665 0.03911 0.00116 443 109 268 13 247 7 91%

159GC03-053 14 891 0.02 0.05035 0.00196 0.26609 0.00945 0.03843 0.00075 209 91 240 8 243 5 98%

159GC03-065 9 2143 0.00 0.04635 0.00193 0.26073 0.01088 0.03983 0.00083 17 106 235 9 252 5 93%

159GC03-067 19 1063 0.02 0.04877 0.00195 0.27308 0.00974 0.04004 0.00058 200 94 245 8 253 4 96%

159GC03-068 38 1566 0.02 0.04591 0.00210 0.26539 0.00983 0.04003 0.00079   239 8 253 5 94%

159GC03-074 49 207 0.24 0.05644 0.00265 0.31231 0.01339 0.04040 0.00110 478 106 276 10 255 7 92%

159GC03-075 33 1647 0.02 0.05092 0.00165 0.28734 0.00909 0.04009 0.00080 235 74 256 7 253 5 98%

159GC03-082 99 14808 0.01 0.05186 0.00096 0.28495 0.00959 0.03975 0.00120 280 43 255 8 251 7 98%

159GC03-084 30 5601 0.01 0.05095 0.00124 0.28156 0.00709 0.03983 0.00042 239 53 252 6 252 3 99%

159GC03-088 125 346 0.36 0.05462 0.00194 0.30230 0.01006 0.04004 0.00055 398 77 268 8 253 3 94%

159GC03-090 30 3011 0.01 0.04725 0.00209 0.25821 0.00951 0.03949 0.00067 61 104 233 8 250 4 93%

 

图 6  混合花岗岩 LA-ICP-MS 锆石 CL 图像(a), U-Pb 年龄谐和图(b)和加权平均年龄图(c) 

Fig.6  Cathodoluminescence (CL) images (a), U-Pb concordia diagram (b), and weighted mean age (c) of zircons from 
the migmatitic granite  



 

第 6 期 王历星等: 广东河台金矿围岩磁组构特征、年代学及与金矿化关系 1177 
 

 

 

 

(图 6b、c)。部分混合花岗岩的锆石外缘有一层薄边, 

可能代表了混合花岗岩形成之后的又一次热液活动, 

且很可能与成矿作用相关。但由于 新形成的锆石边

太窄, 未对其进行测年分析。 

4  讨  论 

4.1  磁组构特征研究 

4.1.1  平均磁化率特征 

岩石样品中的平均磁化率反映了样品中矿物的

综合磁性特征, 其值大小与磁性矿物的类型、含量、

大小和分布等密切相关(侯贵廷等, 2010; 谢晋强等, 

2010; 郎元强等, 2011; 梁文天等, 2015; Lennox et 

al., 2016)。通常情况下, Κm＜500 μSI 的样品, 其磁

化率主要由顺磁性矿物如角闪石、黑云母等铁镁矿

物引起, 而 Κm＞5000 μSI 的样品则主要受控于铁

磁性矿物如磁铁矿、赤铁矿等(Tarling and Hrouda, 

1993)。此外, 由于变质变形过程中, 特别是在有热

液参与的情况下, 常常有新的铁镁矿物尤其是铁磁

性矿物形成 , 且磁性矿物会重新定向排列 , 因此 , 

原岩平均磁化率值会明显变化(陈宣华等, 2001)。 

河台金矿大部分样品 Κm 集中在 1000 μSI 以下。

混合花岗岩中只有 2 个样品大于 1000 μSI; 而片岩

中有 6 个样品＞1000 μSI, 且位于同一采样地点(图

7)。这些岩石主要矿物组成为长石、石英及少量黑

云母和白云母, 根据前人认识, 这种以抗磁性、顺磁

性矿物为主的物质组成是磁化率较低的根本原因

(陈应涛等, 2013)。少量混合花岗岩样品由于含有较

多铁磁性物质, 如磁黄铁矿等具有较高的平均磁化

率, 大值为 4088 μSI。同样, 位于高村–140 m 中

段 140 线的蚀变片岩大都具有较高的平均磁化率

(168~3219 μSI), 可能是由于岩石中含有较多的磁黄

铁矿等铁磁性矿物, 而该点位样品相对较高的金属

元素含量也支持了这一认识。其余地点的片岩样品

都表现为弱的磁化率, 各采样点的平均磁化率 Κm分

布在 101~210 μSI 之间, 这说明顺磁性矿物主导了

样品的磁组构。 

4.1.2  磁组构参数特征分析 

岩石应变主要有压扁、平面和收缩应变等三个

主要类型, 这些应变可以与磁化率椭球形态对应。

当磁化率椭球体的扁率 E＞1 或 0＜T＜+1 或 0＜Q

＜0.7 时, 椭球体为压扁型, 变形岩石中面理较线理

发育; 当 E＜1 或者–1＜T＜0 或 0.7＜Q＜2 时, 椭球

体为伸长型, 变形岩石中线理较面理发育(马天林等, 

2003; 杨朝斌等, 2006; 黄俊等, 2011)。T=1 或 Q=0 时

磁化率椭球为单轴旋转压扁型, 只有磁面理; T= –1 或

Q=2 时磁化率椭球为单轴旋转伸长型, 只有磁线理; 

当 T=0 时 , 磁面理和磁线理同等发育 (Tarling and 

Hrouda, 1993)。 

而磁化率各向异性度 P 值反映了磁性矿物的各

向异性或者定向排列程度, 因此在一些情况下可以

用来反映岩石的应变强度, 高应变岩石的 P 值也会

相对较高(Tarling and Hrouda, 1993)。据前人分析 , 

P≥1.05, 即反映所测岩石发生了韧性变形, 而 P≥

1.10, 反映岩石已经发生强韧性变形, P=1.05~1.09, 判

断为弱韧性变形; P＜1.05 时, 表明岩石变形较弱, 属于

脆‒韧性变形或脆性变形(余钦范和郑敏, 1992; 陈柏林

等, 1997; 张伙带和谈晓冬, 2011; 梁文天等, 2015)。 

由表 1 可见, 河台金矿围岩的 E 值多大于 1, 或

接近于 1; Pj 值均＞1.04, 范围在 1.044~1.648 之间。

在 T-Pj 的图解中 , 大部分混合花岗岩和片岩样品  

落在 T＞0 的区域(图 8a)。上述测试结果表明磁化率

椭球体主要表现为磁面理较磁线理发育的压扁型椭

球体, 反映河台地区的岩石经历了较强烈的挤压作

用和局部韧性剪切变形。 

 
图 7  平均磁化率 Κm 频数直方图 

Fig.7  Frequency histograms of Κm 



 

1178  第 43 卷 
 

 

 

 

图 8  形状因素(T)与磁化率各向异性度(Pj)的关系(a)以及磁组构参数弗林图解(b) 

Fig.8  Shape of susceptibility ellipsoid (T) vs. anisotropy of susceptibility (Pj) plot (a), and Flinn diagram of magnetic 
fabric (b) 

 

以磁面理(F)和磁线理(L)为坐标轴所作的弗林

图解更能直观地确定岩石的变形类型。该图以

K=(L–1)/(F–1)(K=1)为界, 在其下方的压扁区内, 磁

面理比磁线理发育 , 其磁化率椭球为压扁型 ; 在

其上方的拉伸区内 , 磁线理较为发育 , 其磁化率

椭球为伸长型 ; 而沿 K=1 线分布的点所代表的岩

石则以剪切应变为主。本次工作测试的数据主要

集中在压扁区 , 少部分样品位于拉伸区和剪切区

(图 8b), 表明磁面理比磁线理发育, 应变类型属于压

扁型。因此 , 认为河台金矿田内的岩石经历了挤压

剪切的应力作用 , 挤压作用是主要的 , 剪切作用

是次要的。  

4.1.3  磁化率椭球体主轴方位分析 

在磁组构研究中 , 利用磁组构的 小磁化率

Κ3(磁性椭球体短轴)方位可以确定剪切带的剪切指

向(Rathore et al., 1983; Borradaile et al., 1989)。在岩

石应变机制中 , 小磁化率轴代表 大应变压缩

轴。由此, 可以根据 小磁化率轴的方位角变化来

判断主应力方向(Rochette et al., 1992)。 

许多学者用 小磁化率的方位确定 大主压应

力方向的方法来分析构造和成矿等地质问题。比如

河北三家金矿区断层中构造岩的主应力方位分析

(钱光谟等, 1993)、西秦岭巴西金矿在构造动力条件

控制下矿液的运移势和流向的分析 (杜子图等 , 

1998)、胶东东部的米山韧性剪切带(许顺山和陈柏林, 

1998)以及阿尔泰南缘东段萨尔布拉克‒科克萨依等

5 条不同构造变形带的剪切指向判断 (陈柏林等 , 

2007)。在宏观变形运动学不明显的条件下, 依据宏

观片理与磁面理的关系可以判断北京崎峰茶‒琉璃

庙地区不同走向断层相对盘的运动方向(陈柏林等, 

1997)。另外, 由于岩浆侵入、冷凝过程中磁性矿物

受力而按某个方向的优选方位排列, 产生磁化率各

项异性, 因此也可以用侵入岩体的磁化率各项异性

来研究岩浆的侵位过程和侵位机制。Olivier and 

Archanjo (1994)通过研究巴西东北部 Emas 岩体的磁

组构及岩浆构造, 认为该岩体的侵位受 NE-SW 向左

行走滑带的控制。分析磁化率椭球体主轴方位在这

些研究中都得到了成功应用。 

我们对河台金矿混合花岗岩和片岩磁化率椭球

三个轴的方位进行了投影, 可看出混合花岗岩磁化

率椭球体三个轴的方位有一定规律性(图 9a、b), 

小磁化率主轴投影显示岩石受到的主压应力呈

NNW-SSE 向和 S-N 向, 磁面理统计产状大部分近直

立, 少部分略向北倾。混合花岗岩不易受后期构造

变形影响(张栓宏和周显强, 1999), 这种弥散性均匀

的构造格局影响了整个岩体, 表明它侵位时的构造

应力场为近 SN 向弱挤压环境。同样, 片岩的磁组构

特征也反映了岩石的变形特点(图 9c、d)。图 9c 中

数据较散乱但仍显示了一定的规律性, 片岩的磁面

理较缓, 倾向北或北北东向; 而磁线理虽然误差较

大, 但总体也是近水平, 低角度倾伏向北的。图 9d

中Κ1近水平向南倾伏, Κ2轴呈 NE向近水平, 显示片

岩的磁面理走向 NE, 倾角较缓; 而磁线理近水平, 

低角度向南倾伏。总的来看, 片岩的磁面理都是 NE

向, 磁线理一般是 NW 或者 NNW 向近水平, 可以反

映岩石受到左行走滑导致的挤压或者韧性拉长变形 
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图 9  混合花岗岩(a, b)和片岩(c, d)磁化率主轴产状投影图(下半球投影) 

Fig.9  Stereographic projection of anisotropy directional data of the migmatitic granite (a, b) and schist (c, d)  
 

的特征。混合花岗岩和片岩的磁组构特征说明该

区域所受到的主压应力呈 NNW- SSE 或近 S-N 向 , 

此主应力沿 NE 向的广宁‒博白韧性剪切带走向分

解 , 将在断裂面两侧形成一对逆时针方向力偶 , 

促使韧性剪切带呈左行走滑运动 , 所得结论与前

人的构造分析结果一致(Wang et al., 2007; Jiao et 

al., 2017)。  

4.2  磁组构与成矿关系 

陈柏林等(1997)指出 , 热液作用可以影响岩石

磁组构, 经受热液蚀变的岩石磁化率各项异性明显

减少。许顺山和陈柏林(1998)通过对胶东东部米山断

裂岩带的磁组构研究, 认为经过强烈热活动的地区, 

可以消除或部分消除由变形作用引起的磁各向异

性。湖南郴县枞树板铅锌矿的弱矿化部位成矿元素

含量低, 但磁各向异性度 P 值较高; 在强矿化部位

成矿元素含量高, 但 P 值较低, 两者呈负相关关系

(许顺山和陈柏林, 1998)。张栓宏和周显强(1999)在

研究鲁西地区岩石磁组构时也发现, 凡镜下观察绢

云母化明显的岩石, 即使有明显变形, 磁化率各项

异性都不高, 这说明热蚀变确实能减弱岩石的磁化

率各项异性。陈柏林等通过对含矿与不含矿构造岩

磁组构特征的对比研究表明, 北京崎峰茶蚀变糜棱

岩型金矿的构造变形相对较早, 矿化蚀变较晚(陈柏

林等, 1997; 陈柏林, 1999), 这一认识对于糜棱岩型

金矿形成机制和成矿机理的研究有重要意义。接着, 

一些学者在甘肃北山南带、阿尔金北缘、阿尔泰南

缘东段等地区韧性剪切带型金矿床的研究中发现了

同样的时序规律(陈柏林 , 2000; 陈柏林等 , 2002a, 

2002b, 2007)。 

对于河台金矿的矿化围岩而言, 从 Au、Cu 元素

丰度与磁各向异性度 P 值的关系上来看, 发现两者

关系可以分为两个阶段(图 10)。初始状态下, 成矿元

素的含量和岩石磁各项异性度都很低, 处于原生沉

积岩或普通花岗岩的范围(Parés et al., 1999; 张伙带 
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图 10  样品 Pj 值与 Au (a)、Cu (b)元素含量关系图 

Fig.10  Plot showing relation between Pj with the contents of Au (a) and Cu (b) 
 

和谈晓冬, 2011; 陶威等, 2014; Lennox et al., 2016)。

在第一个阶段即变形阶段, 成矿元素的含量随着岩

石的磁各项异性度 Pj 值升高而升高, 这一阶段 Pj 值

的升高是由于岩石在挤压或者剪切变形的过程中造

成的。第一阶段成矿元素随变形增强升高的机制是

糜棱岩化动力变质过程中形成了微弱的矿化, 这与

我们在野外和镜下观察到蚀变糜棱岩型矿化的特征

是一致的, 即伴随着糜棱岩化作用的发生, 有少量

硫化物沿着糜棱岩面理的方向沉淀(图 4d)。在第二

个阶段即热液期的成矿阶段, 成矿元素的含量越高, 

磁各向异性度 Pj 值反而减小, 两者呈现负相关关系, 

这表明含矿热液的蚀变矿化作用对岩石在变形时形

成的磁各向异性度起到了均一化的作用。因此, 矿

化的变形岩石尽管还保留有矿化蚀变前的结构构造

特征, 但在磁组构特征上各向异性度不明显或很弱,

而且矿化蚀变越强, 保留的磁各向异性度越不明显

(陈柏林, 1999)。第二阶段的岩石磁各向异性度 Pj

值与 Au、Cu 元素含量呈负相关关系也说明, 构造变

形早于金矿化蚀变作用, 与前人的研究——河台金

矿是剪切期后热液矿床这一结论是一致的(Wang et al., 

1997; Zhang et al., 2001; Jiao et al., 2017)。 

4.3  混合花岗岩的成因 

花岗质岩浆在接近塑性状态下侵位、冷凝过程

中受到力的作用而使其中的磁性矿物显示出一定的

优选排列方位, 表现为磁化率各向异性, 而岩体在

完全冷凝固结之后, 磁组构就比较稳定, 在低温低

压的脆性变形条件下较难改变, 故岩石磁组构主要

形成于岩体侵位时的构造作用(余钦范和郑敏, 1992; 

郭秀峰等, 2009)。但是 Lin et al. (2013)通过对医巫闾

山地块详细的显微构造和磁组构研究 , 发现超过

70%的样品磁各向异性值 Pj＞1.2, 认为是岩体侵位

后的变形引起的。Lennox et al. (2016)研究了花岗岩

中黑云母微组构和糜棱岩化应力应变的关系, 发现

石英和黑云母的线性排列与初始岩浆结构不一致。

结合岩体侵入和变形事件的年龄, 认为其经历了绿

片岩到角闪岩相条件下的固体状态韧性变形和动态

重结晶。 

通常情况下 , 经历固态变形的花岗岩 , 其各向

异性度 Pj 值较高(通常＞1.2)。构造成因的磁各项异

性度往往高于岩浆原生流动成因的磁组构(Hrouda, 

1982; Tarling and Hrouda, 1993; 李阳等, 2017)。河台

金矿混合花岗岩的磁各项异性值 Pj 大多＜1.2, 结合

岩石低的平均磁化率和显微结构等特征, 我们认为

混合花岗岩中的磁组构是岩浆原生流动过程中形成

的, 且处于近 SN 向弥散性的挤压构造应力场中, 少

部分样品受到了剪切作用的改造。因此, 河台金矿

混合花岗岩岩体的内部组构特征可以用来约束岩体

的侵位机制, 尤其是岩浆侵位与同岩浆期区域构造

的关系。 

晚古生代到早中生代时期, Pangea 超大陆形成

(Rogers and Santosh, 2004)。在我国东部, 华南和华

北板块在早中生代的大陆碰撞产生了大别‒苏鲁超

高压变质构造带这一世界上规模 大的超高压构造

带(Liou et al., 2000)。大量的年代学研究表明, 大别

山含榴花岗岩的同位素年龄在 240~220 Ma(张宏飞

等, 2001), 而大别地区 UHP(Ultra High Pressure)变

质岩形成时代早于 240 Ma(Hacker et al., 1998, 2000; 

Wan et al., 2005)。本次研究显示河台金矿的混合花

岗岩形成于 251.7±1.7 Ma, 认为混合花岗岩磁组构

反映的 SN 向挤压构造应力场对应了华南和华北板
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块在此期间的汇聚过程。这一应力场在 NE 或 NEE

向钦杭结合带南段地区得到广泛响应, 发育了一系

列 NE 走向的左旋韧性剪切带, 如广宁‒博白韧性剪

切带, 低耕‒庞西垌韧性剪切带和防城‒灵山韧性剪

切带等。丁汝鑫等(2015)测得防城‒灵山剪切带中绢

云母 39Ar-40Ar 年龄为 244.8±0.6 Ma, 具有左旋特征; 

Jiao et al. (2017)测得河台金矿糜棱岩中热液锆石增

生边加权平均年龄为 240.1±4.1 Ma, 认为其代表广

宁‒博白韧性剪切带左旋运动的时间 ; Wang et al. 

(2007)通过黑云母 39Ar-40Ar 定年在云开地区的韧性

剪切带中获得大量 220~230 Ma 的年龄, 并将其作为

这期变形的终结时间。因此这些左旋剪切变形作用

持续时间可能在 250~220 Ma 左右。 

在晚三叠世, 印支板块开始往 NE 方向挤压华

南板块, NE-SW 向的广宁‒博白剪切带的构造性质

发生了巨大变化 , 剪切带由左旋转换为右旋剪切 , 

且活动时间被认为是 213~187 Ma(蔡建新 , 2006; 

Zhang and Cai, 2009; 龚贵伦等, 2010; 蔡建新, 2012; 

Cai, 2013)。而目前河台金矿的成矿年龄虽然还没有

统一, 但是主要集中在 153~175 Ma(翟伟等, 2005, 

2006; 王成辉等, 2012)。河台地区地质事件的早晚顺

序依次是混合岩化→剪切变形→金矿形成。 

5  结  论 

(1) 河台金矿围岩混合花岗岩和片岩在磁组构

特征上总体表现为磁各向异性度 P 值＞1.1; 样品平

均磁化率 Κm 值较低, 大部分在 1000 μSI 以下; 磁化

率椭球体形状参数 T 总体＞0; 扁率 E 值多＞1, 或

接近于 1; 在弗林图解中, 数据主要集中在压扁区, 

少部分有剪切的特征。磁组构特征反映出河台地区

的岩石磁化率椭球体以压扁型为主, 磁面理较磁线

理发育, 经历了较强烈的近 SN 向弥散性的挤压作

用和局部韧性剪切变形。 

(2) 混合花岗岩的形成年龄为 251.7±1.7 Ma, 

其磁组构是岩浆原生流动过程中形成的 , 且形成

于近 SN 向弥散性的挤压构造应力场中 , 与同地

区一系列 NE 走向左旋韧性剪切带的发育是近同

时的。  

(3) 在成矿过程中, 岩石的磁各向异性度 Pj 值

与金属元素含量呈弱的负相关关系, 说明金矿化蚀

变作用晚于构造变形作用。结合各岩石的宏观片理、

显微构造和年代学工作, 河台地区地质事件的早晚

顺序依次是混合岩化→剪切变形→金矿形成。 

致谢: 广东金鼎黄金有限公司王斯亮经理在样品采

集中给予的大力帮助, 中国科学院南海海洋研究所

韩玉林博士等给予实验工作很多指导和帮助, 西北

大学梁文天博士和另外一名匿名审稿人对本文提出

了建设性修改建议, 特此表示衷心感谢。 
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Abstract: The Hetai goldfield, one of the largest gold mining districts in South China, is located in Gaoyao country, 

western Guangdong province. The Hetai is a typical shear zone related gold deposit and most of the orebodies are hosted 

in mylonites within the shear zone. Previous tectonic studies mostly focused on tectonic analysis of mylonite, while 

other host rocks such as migmatitic granite and schist are largely ignored. The formation age, metamorphism and 

deformation characteristics of the host rocks remain unclear. Based on field observations and microstructural analysis, 

we carried out magnetic fabric analysis on the migmatitic granite and schist in the Hetai goldfield. Magnetic fabric 

analysis showed that the average Κm of magnetic susceptibility value is rather small, and paramagnetic minerals play a 

dominant role in the formation of the magnetic structure; all anisotropy of magnetic susceptibility P values are greater 

than 1.04, ranging from 1.044 to 1.648; the shape parameters T of magnetic susceptibility ellipsoid are commonly 

greater than 0; E values of flattening are greater than 1, or close to 1; in Flinn plot, the data are mainly concentrated in 

the oblate area, with a few shear features; the orientation of the minimum susceptibility axis of the migmatitic granite 

indicates that the direction of principal compressive stress is NNW-SSE or near S-N. The magnetic foliation of the schist 

is NE, and the magnetic lineation is generally NW or NNW of nearly horizontal. These characteristics imply that the 

schist suffered extrusion or ductile elongated deformation caused by the sinistral slip. Magnetic fabric features reflect 

the rocks in the Hetai area have flatten type susceptibility ellipsoid, and the magnetic foliation is better developed than 

magnetic lineage. The rocks experienced a moderate intense near-SN penetrative extruding and local ductile shear 

deformation. LA-ICP-MS U-Pb dating of zircon from the migmatitic granite in the Hetai goldfield yielded an age of 

251.7±1.7 Ma. The weak negative correlation between rock magnetic anisotropy Pj (corrected) and metal element (gold 

and copper) contents show that gold mineralization is later than the deformation. Combined with the macroscopic 

foliation, microstructure and dating results of various rocks and ores in literature, the sequence of geological events in 

the Hetai area follow the order of migmatitization, shear deformation, and mineralization. 
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