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含 黄 玉 花 岗 岩 类 因 常 与 W，Sn，Be，Nb 和

Ta 等稀有金属成矿密切相关而倍受关注（Bailey, 

1977; Kovalenko and Kovalenko, 1976; Manning, 

1981; Pichavant et a1, 1988; Congdon and Nash, 1988; 

Webster and Holloway, 1990; Raimbault and Burnol, 

1998; Reyf et a1, 2000），而其内部分带则是研究热点

之 一（Kovalenko and Kovalenko, 1984; Zhu and Liu, 

1990; Zhu et al, 2001; Haapala and Lukkari, 2005）。

然而，目前尚未报道过同时含有黄玉和天河石的淡

色花岗岩，且所报道的岩相分带均不超过 3 个。东

天山星星峡地区的白石头泉岩体同时含有黄玉和

天河石，并发育 5 个渐变的相带。顾连兴等（1994，

2003）已对该岩体各相带的岩相学、矿物学作了较

为详细的研究。本文将对岩体各相带的地球化学特

征进行详细研究，并在此基础上探讨这类高铷富氟

花岗岩的岩相分带和岩浆演化机制。

1　岩体地质与岩相学

白石头泉岩体位于甘 - 新边界星星峡镇北东

约 30 km 处，大地构造位置属于中天山前寒武纪构
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摘要：白石头泉含黄玉的天河石花岗岩体Rb-Sr等时线年龄209.6±9.6 Ma，从下至上可分为5个连续过渡的岩相

带，即淡色花岗岩（a带），含天河石花岗岩（b带），天河石花岗岩（c带），含黄玉天河石花岗岩（d带）以

及黄玉钠长花岗岩（e带）。岩体的岩石地球化学特征是高F（> 2 %）、高 Rb (500×10-6～1 087×10-6)，低 P2O5 

(≤0.06%)，Na2O>K2O，弱过铝 (A/NKC=1.00~1.11)、翼型稀土元素配分曲线 (ΣREE=28.6×10-6~231.9×10-6)、低 

(La/Lu)N值 (0.11~0.68)、强烈Eu负异常(Eu/Eu* = 0.0005~0.0110)、Nd同位素富集（εNd (t)= -4.4~-4.9）。该岩体的

岩浆是中地壳云母片麻岩部分熔融的产物。从a带到e带的地球化学变化是：（1）F，A2O3和Na2O含量逐渐增加，

而SiO2，（Fe2O3+FeO+MgO+MnO）、FeO和K2O含量逐渐减少，在标准矿物的Qz-Ab-Or图上总体向Ab角顶移动；

（2）总体而言，Cr，Ni，Co，V，W，Nb，Zr，U，Th和Y含量逐渐减少，而F，Li，Rb，Hf，Ta，Sn，Sc，Ga和

Zn含量逐渐增加，但d带到e带间存在Li，Rb，Sn，Sc和Zn含量的突降；（3）K/Rb，Al/Ga，Nb/Ta和Zr/Hf值下降，

但K/Cs，Th/U，(La/Lu)N值上升；（4）全岩的δ18O 值从a带的9.25 ‰~9.75 ‰降低到e带的7.32 ‰，d带与e带间存

在2.1‰的δ18O值突降。岩浆从a带到e带的垂向分带是分离结晶和流体输运的共同结果。岩体的d带与e带存在明显

的成分间断。在矿物成分上表现为黄玉、钠长石和白云母的剧增，钾长石和天河石的剧减。在主量元素上表现为

Na2O和CaO含量的剧增，SiO2和K2O含量的剧减。在微量元素上表现为F，Ga，Sr和Ba含量的剧增，Li，Rb，Sc，

Zn和Sn含量的剧减。在稀土元素上，Eu/Eu*和(La/Lu)N值增加，而ΣREE值降低。在氧同位素特征上，δ18O值显著

降低。这种间断不仅受分离结晶和流体输运的制约，也与天水加入、围岩混染和亚固相线淋滤有关。
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造带东部北缘，侵入于中元古界星星峡群片岩、片

麻岩和可能属于加里东期的闪长岩、英云闪长岩、

黑云母花岗岩和片麻状花岗岩中。该岩体已报道的

矿物 - 全岩 Rb-Sr 等时线年龄为 209.6±9.6 Ma（顾

连兴等（1994）。顾连兴等（2003，2006）已对该

区的地质发展史和该岩体的侵位环境作过简要叙

述。

白石头泉岩体沿山岗呈 NE 向展布，露头面积

约 7 km2（图 1）。沿山坡而上，可在岩体中分出 5 个

渐变的相带（图 1），即淡色花岗岩（a 带），含天河

石花岗岩（b 带），天河石花岗岩（c 带），含黄玉天

河石花岗岩（d 带）和黄玉钠长石花岗岩（e 带）。

整个岩体热液蚀变微弱。在 a 带中局部产有含绿柱

石的伟晶岩脉和囊状体，目前已被当地居民采尽。

顾 连 兴 等（2003） 已 对 白 石 头 泉 岩 体 各 相

带作了详细的岩相学描述。就整个岩体而言，造

岩矿物主要有斜长石、石英、钾长石、白色云母和

黄玉，副矿物有石榴石、萤石、锡石、锆石和独居石

等。该岩体以石英呈斑晶产出为特征，且越往顶部

石英晶形越好。在 d 和 e 带中还出现黄玉斑晶。岩

体中斜长石均为钠长石。钾长石可分为早、晚两个

世代：早世代钾长石以缺乏格状双晶和贫铷为特

征；晚世代钾长石为发育格状双晶的天河石，其

29 个点电子探针 Rb 含量平均值为 1700×10-6。顾

连兴等（2003）认为天河石是富含流体的残留岩

浆直接结晶和交代先存矿物的产物。他们还测得

a，b，d 和 e 带石英中熔体包裹体熔融温度分别为

860~810℃，850~790℃，810~660℃和 680~660℃，

因此认为该岩体各相带是从下到上先后结晶的。在

详细显微镜观察的基础上，本文以石英斑晶生长的

末期为参考界限，将岩浆结晶过程划分为早期岩浆

阶段和晚期岩浆阶段，并将白石头泉岩体的矿物共

生次序归纳于图 2。

2　地球化学特征

2.1　主量元素

如表 1 所示，白石头泉岩体的 5 个相带均以高

硅、富碱和弱过铝（A/NKC = 1.00~1.11, 仅一个样

品例外，为 0.98）为特征，并有较低的 Ti，Fe，Ca

和 Mg 含量。5 个带中 P2O5 含量均很低，可与富 F

花岗岩的低 P 组（P2O5< 0.1%, Taylor, 1992）相对

比。岩体中 Na2O>K2O 的特征类似于 New Brunswick

南部 Pleasant Ridge（Taylor，1992）和法国中央高

原（Pichavant and Manning，1984）等地的黄玉花

岗岩以及蒙古的翁岗岩，但不同于美国西部的黄玉

流纹岩（Burt et a1, 1982；Christiansen et al, 1984）。

从 a 带到 e 带，岩体化学成分变化总的趋势是

Al2O3 和 Na2O 值增加（图 3A），但 SiO2 和 （Fe2O3 + 

FeO + MgO）值 降低（图 3B, C）。这些趋势与岩体

从下到上钠长石和黄玉的增加以及石英和镁铁质

图2　白石头泉岩体矿物共生次序(据顾连兴等，2003)

Fig. 2  Mineral paragenesis of the BST pluton（after Gu et al, 2003）

A-B线先后通过淡色花岗岩(a带)、含天河石花岗岩(b带)、天河石花岗
岩(c带)、含黄玉天河石花岗岩(d带)和黄玉钠长花岗岩(e带)

Broken lines are transitional boundaries for lithological zones: a-leucogranite；
b-amazonite-bearing granite；c-amazonite granite；d-topaz-bearing amazonite 

granite and e-topaz albite granite. The thickness of zone e is exaggerated

图1　白石头泉岩体地质与剖面图（据顾连兴等，2003）
Fig. 1  Geological map and cross section of the BST pluton

（after Gu et al, 2003）
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矿物的减少（顾连兴等，2003）相一致。从 a 带到

c 带，K2O 含量增加，至 d 带略为降低，到 e 带急剧

降低（图 3D），这与钾长石从 c 带到 e 带减少（顾

连兴等，2003）的趋势相一致。从 a 带到 e 带，氧化

指数（OX=FeO/（FeO+Fe2O3），表 1，图 3E）的变化

不显著。CaO 含量从 a 带到 d 带无系统变化规律，

但 e 带却明显升高（图 3F）。Xiong et al（2002）

以富氟花岗岩为试料的分离结晶实验表明，残余

熔体成分向 SiO2 和 K2O 含量降低、Si/Al 比值降

低，而 Na2O，F，Al2O3 和 CaO 含量增加的方向演

化。Xiong et al（2002）进一步将 CaO 的增加解释

为早阶段贫 Ca 碱性长石分离结晶作用的结果。但

考虑到 e 带内填隙状和薄膜状萤石的含量较高，作

者等认为 CaF2 在流体相的高溶解度会造成 e 带中

钙的富集。但是，也有部分钙，至少萤石脉中的部分

Ca 可能来源于天水对围岩英云闪长岩的淋滤作用

（详细讨论见下文）。

在 Qz-Ab-Or 标准矿物含量投影图（图 4）中，

白石头泉岩体各相带从靠近无 F 低共熔点的淡色

花岗岩向左下方演化。该趋势与饱和水的 Qz-Ab-Or

体系在 1×108Pa 条件下随着 F 含量的增加而发生的

低共熔点移动趋势（Manning, 1981）相一致，也与

Kovalenko （1977）的实验结果相吻合。Kovalenko 

（1977） 的 实 验 表 明，在 温 度 为 800~600 ℃ 和 

1%~2% HF 的条件下，分离结晶作用可使残余熔体

成分朝 Ab 端点移动。

在图 4 中，a，b，c 和 d 带投影点集中于右上方，

这些点之间的关系反映了熔体的连续演化，然而 e

带样品的点则向左下方显著偏移，表明 d 带和 e 带

在成分上有一个明显的间断。

2.2　微量元素

微量元素分析结果列于表 1。考虑到从岩体底

图3　白石头泉岩体Al2O3与Na2O, SiO2, (Fe2O3 + FeO +MgO + MnO), K2O, OX和CaO的协变关系图

Fig. 3　Covariance of Na2O, SiO2, (Fe2O3 + FeO +MgO + MnO), K2O, OX and CaO vs. Al2O3 of the BST pluton
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部到顶部，Zr 的含量显示逐渐降低的趋势，作者将

其它元素均对于 Zr 作图（图 5）。

2.2.1  挥发性元素

白石头泉岩体的 F 含量为（1 760~6 200）×

10-6（表 1）。所有 5 个相带中，e 带的黄玉含量最

高，达 10%~20%，据此可估算出 e 带岩石中的 F 含

量高达 2%。这与 F 易于残留岩浆中富集的实验结

果（赵劲松等，1996；Xiong et al, 1999）相一致。

然而，黄玉钠长花岗岩（e 带）的 F 含量测定值（表

1，图 5A）却低于 d 带含黄玉天河石花岗岩。这一偏

差显然是由于 e 带中的黄玉已受强烈白云母化的

缘故。该带的热液蚀变表明，岩浆体的顶层因分离

结晶和挥发份出溶而富集了水和 F（Kovalenko and 

Kovalenko, 1984；Xiong et al, 1999）。

白石头泉岩体的 Cl 含量明显低于 F（表 1，图

5B）。F 相对于 Cl 的富集可能是由以下两种因素或

其中之一所引起：其一是源岩相对富 F 而贫 Cl；

其二是当岩浆进入地壳浅部后，因 Cl 比 F 更容易进

入出溶的流体相而更容易逸散（c.f. Bailey, 1977；

Burnham and Ohmoto, 1980；Xu et al, 1984；Taylor, 

1988；Webster and Holloway, 1990）。除了黄玉和萤

石外，白石头泉岩体中的白色云母也是 F 的重要寄

主矿物（顾连兴等，2003）。

2.2.2  大离子亲石元素

白石头泉岩体的 Li 含量为（23.8~210.9）×

10-6（表 1），略高于 Černŷ et al（1985）提供的花

岗岩标准值（<100×10-6），但明显低于很多 Li-F 花

岗岩（如加拿大的 Pleasant Ridge 花岗岩的 Li 高达

1 124×10-6, Taylor, 1992；英格兰西南部 St. Austell

岩体的 Li 达 2 385×10-6，Taylor, 1992；华南粟木

黄玉钠长花岗岩的 Li 含量达 1 001×10-6，Zhu et 

al, 2001）。与之相反的是，白石头岩体的 Rb（500×

10-6~1087×10-6）含量明显高于花岗岩的平均值

（190×10-6~276×10-6 , Černŷ et al, 1985）。

从 a 带到 d 带，Li 和 Rb 含量逐渐增加，但到

e 带又发生了明显的降低（图 5C, D）。Li 和 Rb 从

a 带到 d 带的增加趋势与上文述及的 Li 在白色云

母中含量的变化（顾连兴等，2003）相一致，也表

明白色云母是 Li 的主要载体矿物。虽然白色云母中

的 Rb 含量也很高 （顾连兴等，2003），但钾长石，

尤其是天河石的含量与白色云母相比占绝对优势，

因而钾长石仍是 Rb 的最主要载体。

白石头泉岩体 c 和 d 带 Rb 含量最高，这与这

两个带内天河石含量最高相一致。该岩体较低的

K/Rb（29.9~53.0，表 1）值与其它高度演化的淡色

花岗岩（如加拿大新斯科舍 East Kemptville 岩体的

K/Rb 值 约 为 40，Kontak，1990； 该 省 Davis Lake

岩体的 K/Rb 值 <50，Dostal and Chatterjee, 2000） 

相近。一些作者（Shaw, 1968；Dostal and Chatterjee, 

2000）认为，如此低的 K/Rb 值不能仅靠分离结晶

作用，还需要辅之以流体输运。总体而言，从 a 带到

e 带，K/Rb 含量逐渐降低（图 6A）。

岩 体 的 Cs 含 量 变 化 于（9.2~37.1）×10-6 之

间（表 1，图 5E），与其它地区作为稀有金属伟晶岩

母岩的淡色花岗岩和伟晶花岗岩（10×10-6~50×

10-6, Černŷ et al, 1985）相当。由于该岩体中的钾长

石含量远高于云母，因此钾长石不仅是 Rb，也是 Cs

的主要载体矿物。但是，与 Rb 含量和 K/Rb 值的变

化趋势不同，从 a 带到 e 带，Cs 含量逐渐降低，而

K/Cs 值逐渐增加（图 5E, 6B）。从 K，Rb 和 Cs 三

种元素的关系似乎可以解释以上演化趋势：首先，

K 是可被 Cs 进行类质同像置换的唯一主量元素，因

而 K 控制了岩浆分异过程中 Cs 在固相和熔体之间

的配分系数。在岩体向上演化过程中，随着 K2O 含

实心圆代表Manning (1981)实验所得出的1×108Pa下Qz-Ab-Or-H2O-F体系
的初熔组分; Mo=无氟初熔点; M1—M4=氟含量分别为1%~4%的初熔点
Filled circles are minimum melt compositions of the system Qz-Ab-Or-H2O-F 
at 1×108Pa after the experiments of Manning (1981): Mo = minimum for the 
fluorine-free system, M1 to M4 = minima for 1 to 4% added fluorine, respectively

图4　白石头泉岩体Qz-Ab-Or 标准矿物图解
Fig. 4   Normative Qz-Ab-Or diagram of the BST pluton
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图5　白石头泉岩体微量元素对Zr的Hark图解

Fig. 5   Plots of trace elements against Zr for each zone of the BST pluton
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量的降低（图 6B），Cs 对 K 的替换也不可避免地

减少。第二，Cs+（16.7 nm）与 K+（13.3 nm）的半

径差远大于 Rb+（14.7 nm）与 K+ 的半径差，当 Rb+

存在时，Cs+ 便被排斥于钾长石晶格之外，因此在

岩体向上部演化时，钾长石的 K/Cs 值增加而 K/Rb

值降低。第三，相对于 Rb 而言，Cs 在流体中的活动

性更强（Pearce, 1996），因而可能在岩浆液化过程

中因流体输运而逸散。

白石头泉岩体中的 Ba 的 Sr 含量相对较低，分

别 为（1.1~76.4）×10-6 和（1.2~69.1）×10-6（ 表

1），与其它地区的稀有金属花岗岩和伟晶花岗岩

（Tischendorf, 1977；Černŷ et al, 1985）的含量相近。

岩体中的 Ba 和 Sr 含量从 a 到 d 带未出现有规律变

化，表明岩浆演化过程中并无富 Ba 矿物（如云母

和钾长石）的强烈分离结晶，且早期贫钙长石的结

晶也未能影响到残留岩浆中 Ba 的含量。然而，从 d

带到 e 带 Ba 和 Sr 含量显著升高（图 5F, G），这与

e 带具最高的 CaO 含量相一致。因此，在 e 带中，至

少有部分 Ba 和 Sr 来源于流经围岩英云闪长岩的天

水（证据见后文）。

2.2.3　高场强元素

岩体内从下往上，各相带高场强元素（HFSE） 

Sn，Sc，Nb，Ta，Zr，Hf，W，Ga 和 Y 展 现 了 不

同的变化趋势。

岩体的锡含量变化于（16.8~69.9）×10-6，d

带最高（表 1），与华南产稀有金属矿床的 S 型花

岗岩 Sn 含量相当（28×10-6, 刘英俊等，1982）。由

于通常作为 Sn 载体的镁铁矿物（陈骏等 , 2000）

在岩石中含量甚低，因此本岩体中 Sn 的主要载体

矿物应为锡石。从 a 带到 d 带，Sn 的含量与 F 同步

增高（图 5H）。但是，从 d 带到 e 带，Sn 的含量急

剧降低，而 F 含量则达到峰值（大于 2%）。Sn 和 F

图6　白石头泉岩体微量元素比值对Zr的Hark图解
Fig.6   Trace element vs. Zr diagram for each zone of the BST pluton
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的这种关系可用 Bhalla et al（2005）的实验结果加

以解释，即，当熔体中的 F 含量从 0 增加到 1.12 %

时，SnO2 溶解度随之增加，而当 F 含量进一步增加

到 2.12% 时， SnO2 含量不但不会继续增加，反而

会有所下降。从 d 带到 e 带 Sn 含量的降低也符合

李富春等（2002）的实验结果，即花岗岩 -HF-H2O

体系从 750℃到 700℃的分离结晶会造成 Sn 含量

的增加，而温度降到 650℃后继续分离结晶，体系中

的 Sn 含量则会显著降低。

岩体的 Sc 含量（0.1~5.6）×10-6（表 1），并显

示与 Sn 的明显相关性（图 5I，图 7）。从 a 到 d 带，

两种元素均逐渐增加，而到 e 带又显著下降。从表

1 数据可以得出两者的相关性公式：Sc = 0.0818Sn 

+ 0.3443，相关系数 r = 0.875。与之不同的是，Sc 与

Fe3+ 及 Sc 与 Mg2+ 之间却没有明显相关性。基于 Sc

与上述元素的关系，作者认为锡石应是 Sc 的主要

载体矿物。Taylor（1979）推测 Sc3+ 趋于与 Nb5+ 或

Ta5+ 结合以替代 Sn4+。但 Wang（1988）注意到 Sc

在锡石中的浓度通常高于 Nb 和 Ta，因此认为 Sc3+

替代 Sn4+ 造成的锡石晶格内电价不平衡将由额外

的 Sc3+ 补偿。

岩体的 Zr（50.3×10-6~131.6×10-6）和 Hf（9.3

×10-6~16.3×10-6）含量分别低于和高于上部陆壳

平均值（190×10-6 和 ×10-6；Taylor and McLennan, 

1985），其 Zr/Hf 值（4.0~12.7） 可 与 其 它 高 演 化

的富 F 花岗岩和伟晶花岗岩值相类比（如加拿大

Manitoba 东南部花岗岩和伟晶花岗岩的 Zr/Hf 值为

5~32, Černŷ et al, 1985；华南粟木黄玉钠长花岗岩

的 Zr/Hf 值为 6.6~12.7, Zhu et al, 2001）。在长英质岩

浆结晶过程中，Zr 和 Hf 对于主要造岩石物而言是

不相容元素，但对于锆石而言却是相容元素（Collin 

et al, 1982；Watson and Harrison, 1984；Dostal and 

Chatterjee, 2000）。白石头泉岩体全岩 Zr 含量虽较

低（图 5），但造岩矿物斜长石和白色云母中均可见

锆石包裹体，这似乎表明当岩浆开始结晶时，锆石

便已达到饱和。Chappell et al（2004）报道了澳大

利亚拉克兰低温 I 型花岗岩中 Zr 随 SiO2 含量的升

高而降低的现象，然而白石头泉岩体从 b 带到 e 带，

由于石英的分离结晶作用，岩石的 SiO2 含量却逐渐

降低。白石头泉岩体与拉克兰花岗岩中 Zr-SiO2 间这

一相反的变化关系表明，锆过饱和的岩浆始终朝锆

石分离结晶、Zr 含量降低的方向演化，而与 SiO2 含

量的变化无关。与 Zr 相反，岩体演化过程中 Hf 含量

逐渐增加，表明锆石的分离结晶作用并没有降低熔

体中的 Hf 浓度。也正因为这一原因，从岩体的 a  带

到 e 带，Zr/Hf 值显著降低（图 6C），这也可与其它

地区花岗岩 Zr/Hf 值的演化趋势相类比（Černŷ et 

al, 1985；Linnen and Keppler, 2002）。除了分离结晶

作用的影响，一些作者还认为岩浆演化过程中 Zr/Hf

的降低是因为 Hf 比 Zr 更容易被流体输运（Černŷ 

et al, 1985）。

白石头泉岩体的 Nb（17.1×10-6~49.6×10-6）

和 Ta（3.5×10-6~19.2×10-6）含量高于上地壳平

均值（Nb 为 25×10-6，Ta 为 2.2×10-6, Taylor and 

McLennan, 1985），与世界各地富氟花岗岩的 Nb 和

Ta 含量相当（如 New Brunswick 南部 Pleasant Ridge

岩 体 的 Nb 和 Ta 含 量 分 别 为（26~50）×10-6 和

（11~18）×10-6；英格兰西南部 St. Austell 岩体的

Nb 和 Ta 含量分别为（45~57）×10-6 和（19~25）

×10-6，Taylor, 1992；加拿大 Davis Lake 淡色花岗

岩 Nb 和 Ta 的平均含量分别为 24.60×10-6 和 8.79

×10-6，Dostal and Chatterjee, 2000），也 可 与 富 集

Nb-Ta 的高演化过铝花岗质熔体的典型代表——

Macusani 玻璃质岩石的 Nb-Ta 含量相对比（分别

高 达 47×10-6 和 27×10-6，Pichavant et al 1988），

但是，此岩体的 Nb-Ta 含量仍明显低于某些 Nb-Ta

矿化花岗岩（如华南的宜春 Ta-Nb-Li 矿化花岗岩，

Yin et al, 1995；法国中央高原 Sn-Li-Ta-Nb-Be 矿化

的 Beauvoir 花岗岩，Cuney et al, 1992）。此岩体的

图7　白石头泉岩体Sc-Sn相关性图解
Fig.7  Correlation plot of Sc vs. Sn for each zone of the BST pluton
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Nb/Ta 比值（2.0~7.9，表 1）低于晚太古代陆壳平

均值（~11 , Taylor and Mclennan, 1985），且可与加

拿大新期科舍 Davis Lake 富 F 淡色花岗岩相类比

（2.3×10-6~9.9×10-6, Dostal and Chatterjee, 2000）。

在岩体中，锆石、锡石和榍石等副矿物应是 Nb-Ta

这两种元素的主要载体，因此，在 Nb -Zr 和 Ta-Zr 图

上投影点的离散性（图 5K, L）应与岩石中这些副

矿物含量较少并且分布不均匀有关。与 Zr-Hf 相似，

Nb-Ta 的分馏特性也与它们的离子特性相悖，即从

a 到 e 带，Nb/Ta 值 从 7.9 降 低 至 2.0（ 图 6D）。尽

管 Linnen and Keppler（1997）主张 Ta 相对 Nb 的

富集仅通过熔体分异便可实现，但富 F 流体的输运

（王贤觉等，1981；赵劲松等，1996；Dostal and 

Chatterjee, 2000）也应当是该岩浆分异过程中 Ta

相对于 Nb 发生富集的机制。

白 石 头 泉 岩 体 的 W 含 量（0.6×10-6~17×

10-6，表 1 和图 5M）多数高于上地壳平均值（2.0×

10-6, Taylor and McLennan, 1985），但 与 F，Sn，Nb

和 Ta 相反，从 a 到 e 带，W 含量呈逐渐降低趋势。

W 与 F 的这种负相关关系与实验结果相一致，即分

离结晶将使残留熔体中 F，Sn，Nb 和 Ta 的溶解度

升高，而使 W 的溶解度降低（赵劲松等，1996）。

这样的关系也表明 F 的络合物对 W 的输运并不重

要（Keppler and Wyllie, 1991； 赵 劲 松 等，1996）。

在岩体中从下到上 W 含量的降低趋势可能与云母

的晶出有关，这是因为云母通常被认为是花岗岩中

W 的主要载体矿物（刘英俊等，1984）。此外，在岩

浆结晶的晚期，W 也可能进入流体相（赵劲松等，

1996；Zhu et al, 2001）并沿围岩中的裂隙系统逸散。

W 与 Nb-Ta 如此不同的特性似乎也可以用来解释

为何 Nb-Ta 矿物总是散布于花岗岩的顶部，而 W 则

常常产在切割岩体顶板围岩或早期冷凝壳的石英

脉中（南京大学地质系，1981）。

白 石 头 泉 岩 体 的 Ga 含 量（24.6×10-6~52.6

×10-6，表 1 和图 5N）略高于大多数火成岩（<1

×10-6~40×10-6, Černŷ et al, 1985），Al/Ga（1 602 

~2774，表 1 和图 6E）值低于正常花岗岩（2 000 

~8 000, Černŷ et al, 1985）。相对于 Ga 而言，Al 更易

进入钙长石的结构之中（Goodman, 1972），因此低

的 Al/Ga 值指示富钙斜长石可能是其源区部分熔融

时的残留相。随着岩体从 a 带到 e 带的演化，Ga 含

量也随 Al2O3 逐渐富集而更快速地增加（图 5N），

从而导致 Al/Ga 值的逐渐降低（图 6E）。尽管白色

云母也可以是 Ga 的重要载体，但在此岩体中其量

甚低，故大部分 Ga 应赋存于碱性长石中。Ga 与 F

的同步增长表明，F 的络各物可能是 Ga 在岩浆分

异过程中稳定存在于熔体相的重要形式，而 F 络合

物的出溶和往上运移可能是上部相带中 Ga 富集的

另一种机制。Ga 可稳定存在于酸性流体中，在热液

蚀变尤其是白云母化和钠长石化过程中，可以沉淀

析出 （Černŷ et al, 1985），这也与 e 带同时具最高

的 Ga 含量和较显著的白云母化和钠长石化的事实

相一致。

岩体中的 Y 含量为 11×10-6~195×10-6（表 1）。

Y 相容于锆石和石榴石，因而随着石榴石和锆石的

分离，其含量从 a 到 e 带逐渐降低（图 5O）。

岩 体 Th（10.3×10-6~34.8×10-6） 和 U（2.1

×10-6~19.0×10-6，表 1）含量总体高于上地壳的

Th 和 U 平 均 值（ 分 别 为 10.7×10-6 和 2.8×10-6，

Taylor and McLennan, 1985）。与 Zr 的演化相似，从 a

到 e 带，Th 和 U 总体显示下降的趋势（图 5P, Q），

而 Th/U 比值总体显示上升趋势（图 6F）。在锆石中

U 的相容性强于 Th（刘英俊等，1984b）而在独居

石中则 Th 的相容性强于 U，因此 Th/U 比值的变化

可能是锆石结晶早于独居石的结果。

2.3　稀土元素

白 石 头 泉 岩 体 的 14 种 稀 土 元 素 总 量

（ΣREE）变化于（28.6~231.9）×10-6（表 1）。各

带稀土的球粒陨石标准化配分曲线均呈平坦的翼

型，Eu 具强烈的负异常（Eu/Eu*=0.0005~0.0110，

表 1 和图 8A-D），这些特征可与其它地区一些低 P

的 含 黄 玉 花 岗 岩（Taylor, 1992；Liu et al, 1995）

相类比。各相带的 (La/Lu)N 和 La/Sm 值分别变化于

0.11~0.68 和 0.29~0.83 之 间（ 表 1），在 稀 土 配 分

图上显示左低右高的特征（图 8A-D）。一些作者

（Hanson, 1978；Webb et al, 1995）将这种重稀土

（HREE）富集的特征归因于 F 对 HREE 的络合

作用。Ponader and Brown （1989）的实验也表明，

富 F 流体可使 HREE 在熔体相中富集。强烈的负

Eu 异常要求大量斜长石作为源区熔融的残留相或

岩浆上升和侵位过程中的分离结晶相（Cullers and 

Graf, 1984；Taylor, 1992）。但也有作者认为，如此强
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烈的 Eu 负异常主要是 Eu 大量进入挥发份而被输

运的结果（Irber, 1999；刘丛强和张辉，2003）。

从 a 到 e 带，ΣLREE/ΣHREE 和 (La/Lu)N 值

显示逐渐增加的趋势（图 8E, F）。ΣREE 和 Eu/

Eu* 值在岩体下部四个带中基本稳定，但到 e 带

时 ΣREE 值明显降低，而 Eu/Eu* 值明显升高（图

8G, H）。以上变化特征是岩浆结晶过程中一些富

REE 副矿物共同作用的结果。石榴石和锆石是岩

石中 HREE 的主要载体，其分离会使残留岩浆中

的 HREE 含量下降，于是造成 ΣLREE/ΣHREE 和

(La/Lu)N 值升高（Cullers and Graf, 1984；Thomas et 

al, 2002）。尽管独居石在岩石中含量甚低（c 带为

0.7 g/t，顾连兴等，2003），但仍是 LREE 的主要载体，

因而独居石的较晚结晶进一步促进了残留岩浆中

图8　白石头泉岩体稀土元素球粒陨石标准化曲线和稀土元素对Zr相关性图解
Fig. 8   Plots of REE and REE vs. Zr for each zone of the BST pluton
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ΣLREE/ΣHREE 值的升高。这也与 Th/U 值在岩体

上部相带中富集的特征相一致。从 c 到 e 带 ΣREE

的逐渐减少也与李福春等（2002）的富 F 花岗岩

实验结果相一致，即岩浆结晶晚阶段的富 F 流体相

中 REE 含量极低。岩体中 e 带 Eu/Eu* 值最高，这

可能是因为 Eu 对于流体的配分系数高于其它 REE

（Irber, 1999；刘丛强等，2003），所以易被输运至

岩体顶部的缘故。此外，岩体顶部的 REE 元素特性

可能还一定程度地受到了天水的影响。由于天水对

围岩英云闪长岩的淋滤和随后与岩体的反应，英云

闪长岩的 REE 特征也影响了岩体，从而使 e 带的

Eu/Eu* 和 (La/Lu)N 值升高，ΣREE 值降低。

2.4　同位素

顾连兴等（2003）测定了不同相带中石英或

全岩氧同位素组成，并采用 Taylor（1978）的方法

将石英测定值换算为全岩 δ18O 值，于是获得 a，b，

c，d 和 e 带的全岩 δ18O 值分别为 9.25‰ ~9.75‰，

9.18‰，8.97‰ ~9.85‰，9.42‰和 7.32‰。由此可

知全岩 δ18O 值从 a 带到 d 带变化不显著，而在 e

和 d 带之间却出现了差值为 2.1‰ 的 δ18O 骤降。

石英的较早结晶固然可使岩体上部岩相带的 SiO2

含量和 δ18O 值降低，但并不足以解释 e 和 d 带之

间的骤降，因此，该骤降可能还与 e 带结晶过程中

或结晶之后一定量天水的加入有关。

两个分别采自白石头泉体 a 和 b 带样品的 Sr

和 Nd 同位素组成列于表 2。基于该岩体 210 Ma 的

Rb-Sr 等时线年龄（顾连兴等，1994），作者计算出

上述两个样品的 (87Sr/86Sr)i 和 εNd（t）值分别为

0.727，－ 4.4 和 0.730，－ 4.9。因此，白石头泉岩

体的岩浆应主要来源于地壳物质。

3　讨论

3.1　岩浆结晶作用 

白石头泉岩体各相带石英斑晶中的熔体包裹

体发育（顾连兴等，2003），造岩矿物具典型的火

成结构，亚固相线矿物不发育，表明该岩体主要是

岩浆结晶的产物。但是，与一些斑岩型矿化侵入岩

从外向内的结晶顺序（Burnham, 1997）不同，此岩

体从 a 带到 e 带的液相线温度越来越低（顾连兴

等，2003），表明其结晶作用自下而上地进行。因此，

有理由推测白石头泉岩体代表了埋藏于现今地表

之下的一个较大岩株的、经过了强烈演化的顶部。

Webster and Holloway （1990）的实验结果表明，F

在较高温度下（如 800℃）更易进入含水流体，而

当温度下降时则更易进入熔体。因此，在岩株侵位

之初，挥发分出溶所释出的 F 和 H2O 向岩浆体顶部

聚 集（Zhu et al, 1996；Burnham, 1997；Wilkinson, 

2001）。F 和 H2O 的富集使岩体顶部岩浆密度和

粘度下降，进而加速了晶体 - 熔体间的扩散和分

异（Bailey, 1977；Dingwell et al, 1985；Pitcher, 

1993）。F 和 H2O 的富集降低了固相线，从而扩大了

岩浆结晶的温度间隔（Manning, 1981；Kovalenko 

and Kovalenko, 1984；Xiong et al, 1999）。白石头泉

岩体上部石英斑晶的加大正是富 F 的 Qz-Ab-Or 体

系（Manning, 1981）中石英结晶域扩大和在低粘

度下 SiO2 扩散速率升高的结果。岩浆较高的 F 含量

促使 d 和 e 带的黄玉较早地结晶，而较低的钙含量

又使萤石的沉淀延迟到岩浆结晶的最晚期。显然，

白石头泉岩体中萤石的结晶晚于 Pervomaisky 二云

母花岗岩中被钾长石包裹的萤石（Sato et al (2003) 

中的图 5D）。基于对前人工作的评述，Scaillet and 

Macdonald （2004）认为萤石在过铝质熔体中的溶

解度随铝饱和指数的增加而增加，因而强过铝花岗

岩浆中的萤石会推迟结晶。

相对于正常花岗岩而言，富 F 和 H2O 的花岗

岩通常具有较高的 SiO2 和 Al2O3 含量，较低的 TiO2, 

FeO, Fe2O3, CaO, MgO 和 P2O5 含 量 ( Taylor, 1992；

Dostal and Chatterjee, 1995；Yin et al, 1995；Zhu 

et al, 2001）。白石头泉岩体也具有类似的特征。从

表2　白石头泉岩体Nd同位素组成
Table 2  Nd isotopic data for the BST pluton

εNd(t)的函义见Hu et al, 2000；εNd(t)= εNd (0)-Q×f×t, where；
εNd (0)= [(143Nd/144Nd)s/(

143Nd/144Nd)CHUR-1]×10000；T2C,T7C为样号，a,b
为岩相带。 

同位素
T2C T7C

a b

Sm (10-6) 8.681 10.05

Nd (10-6) 12.16 16.31

147Sm/144Nd 0.4512 0.3727

143Nd/144Nd 0.512764±22 0.512629±24

(143Nd/144Nd)i 0.51214 0.51212

εNd(t) -4.4 -4.9
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a 带 到 e 带，Al2O3 和 F 的 同 步 增 加 是 因 为 岩 体

上部 F 的聚集提高了 Al2O3 在岩浆中的溶解度。

Shimulovich et al（1995）的实验也支持了这一推论。

岩体中天河石对钾长石和斜长石的强烈交代、萤

石 - 石榴石 - 锡石组合的孔隙充填，以及 c，d 和 e

带中的伟晶岩囊团，代表了从富含流体的残留岩浆

向富含硅酸盐的热液的过渡。

3.2  岩相分带机制

白石头泉岩体矿物学和地球化学分带的形成

包括了分离结晶和流体分异两种作用（Dostal and 

Chatterjee, 1995）。前人对 Qz-Ab-Or-H2O-F 体系的研

究（Manning, 1981；熊小林等，2002）表明，富 F

花岗岩浆的分离结晶会导使残留岩浆中 F，H2O，

Al2O3 和 Na2O 含量的升高和 SiO2，Fe2O3，FeO 和

K2O 降低，并形成黄玉钠长花岗岩。这种岩浆粘度的

降低和结晶温度间隔的扩大将促进早结晶矿物的

重力沉降，于是造成了白石头泉岩体从 a 带到 e 带

岩石化学和标准矿物成分的系统变化。锆石和石榴

石的不断分离导致熔体中 Zr，HREE，Y，Th，U

含量和 Zr/ Hf 值的降低以及 Th/U 值的升高（Cullers 

and Graf, 1984；Bea and Montero, 1999）。独 居 石 的

较晚结晶可能加剧了这些变化趋势。锡石的不断

结晶使岩体内从下往上 Sc 和 Sn 含量不断升高。毫

无疑问，Li，Rb，Cs，Ga 和部分 Sn 可在岩浆中

与 F 和 H2O 形 成 稳 定 的 络 合 物（Hildreth, 1981；

Černŷ et al, 1985；Keppler and Wyllie, 1991；Ulrich 

et al, 1999；李福春等，2002；Bhalla et al, 2005）。

因此，流体分异和输运对于促进岩浆的分层应发挥

了重要的作用。上述流体分异和输运机制与白石头

泉岩体中这些元素从 a 带到 e 带增加的趋势完全

吻合。此外，即使对那些易于进入早结晶副矿物中

的元素，其在熔体中的浓度也会受流体作用的显

著影响。例如，与 Zr，Nb 和 LREE 的络合物相比，

Hf，Ta 和 HREE 与羟基或氟的络各物一直到较低

的温度下仍保持稳定（王贤觉等，1981；Černŷ et 

al, 1985；Webb et al, 1995）。这些元素的流体输运

必然影响到残留熔体中的 Zr/Hf，Nb/Ta，Al/Ga 和

LREE/HREE 值。白石头泉岩体从 a 带到 e 带氧化

指数的下降也是由于向岩体上部 F 富集，造成岩浆

酸度增强，从而使 Fe2+/Fe3+ 值上升。此外，Eh 值的

下降使 Sn，Eu 等元素易于随流体上升到岩体顶部。

分离结晶作用应开始于液相线最高的 a 带。随

着分离结晶作用的进行，残留岩浆和流体通过对流

向上运移（Worster et al, 1990, Haapala and Lukkari, 

2005），在岩浆体上部形成了演化程度较高的岩浆。

随着温度进一步降低，b，c 和 d 带也发生分离结

晶和残留相进一步上移。因此，岩体中的从下往上

各相带代表了演化成熟度不断提高的岩浆。值得注

意的是，d 带与 e 带间的界线相对清晰，同时，石英

斑晶仅出现于 c，d 和 e 带，而黄玉斑晶仅见于 d 和

e 带。这些现象表明，当 c，d 和 e 带开时结晶时，b，

c 和 d 带的岩浆粘度已因去挥发分和结晶作用而显

著提高，从而阻碍了上部岩浆中斑晶的重力沉降。

白石头泉岩体顶部的黄玉钠长花岗岩结晶最

晚、最富 F 和 H2O、石英斑晶的粒度最大且自形程

度最佳、含大量黄玉、萤石和流体包裹体，亚固线白

云母化较显著。这些特征与熊小林等（2002）的实

验结果相一致，即黄玉钠长花岗岩可由富 F 花岗

质岩浆分离结晶产生。但是，白石头泉岩体 e 带的

黄玉钠长花岗岩与 d 带含黄玉天河石花岗岩之间

还存在地球化学和同位素组成的间断。这一间断在

Qz-Ab-Or 图（图 4）上表现明显。从 a 到 d 带，Li，

Rb，Cs 和 Sc 等亲水或亲氟活动元素含量增加，但

到 e 带，上述元素显著减少。作者认为，e 带上述元

素的剧减是因为在岩浆固结或亚固线交代作用过

程中流体沿顶部围岩裂隙逸散时将这些元素带走

的结果。e 带较强烈的白云母化证实了上述交代作

用曾经存在。

前 人 大 量 的 研 究 表 明（Sheppard and Taylor, 

1974；Hugh and Taylor, 1997； 顾 连 兴 等，2002），

经过围岩的循环天水可进入正在冷凝的侵入体。

δ18O 从 d 到 e 带的突降表明 e 带确有天水的加入。

这种流体不仅会改变 e 带的同位素组成，还使之发

生不同程度的的亚固相线交代作用，将其中的水活

性（water-mobile）元素 ( 如 Li, Rb, Sc, Zn 等 ) 带出，

并使围岩英云闪长岩中的元素（如 Ca，Sr，Ba 和

Eu 等）发生活化转移，从而加剧了 d 和 e 带间上述

元素的含量突变。岩体 e 带中的氧化指数（OX）没

有发生明显降低（表 1）可能是因为天水在进入岩

体之前便与围岩已达到了 OX 平衡。

下部岩相带（a 带）白色云母包裹有岩浆成

因的黑云母残留体。据此，作者推测淡色花岗岩可
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能向下过渡为隐伏的含黑云母花岗岩。正是该黑云

母花岗岩浆的分离结晶、挥发份出溶和流体输运

（Dostal and Chatterjee, 1995；Sato et al, 2003） 产

生了如今见于地表的白石头泉岩体 5 个相。

3.3　岩浆源区

白石头泉岩体 Na2O+K2O 较高，FeO、MgO 和

TiO2 较低，弱过铝，a 带 δ18O 值为 9.25‰ ~9.75‰，

εNd（t）值低于地球平均值。这些特征表明，形成

该岩体的岩浆来源于古老的长英质地壳。 

白石头泉岩体较低的 CaO 含量表明，富钙的斜

长石是其源区残留相，源区熔融所需的水来自富水

矿物的脱水作用（Castro et al, 2000）。与残留斜长

石的平衡导致岩浆具强烈的 Eu 亏损和低 Al/Ga 值。

岩体较低的 CaO/Na2O 值（<0.3）表明云母是源区

主要含水矿物相，而岩体 a 带黑云母残留体的存在

表明源区熔融时也发生过黑云母的分解。因此，白

石头泉岩体的原始岩浆可能是源于中地壳的云母

片麻岩。岩浆中高度富集的 Rb 和 F 可能来源于云

母的分解。

对于中部地壳熔融，如果只靠底侵体的热传导

则很难达到本岩体岩浆所达到的 860℃以上的温

度。因此，顾连兴等（2006）将其源区的部分熔融

解释为印支期幔源岩浆的内侵。

4　结论

侵位于中生代的白石头泉岩体主量元素以高

SiO2，Na2O，K2O 和 F，低 Ti，Fe，Ca，Mg 和 P，弱

过 铝 质（A/NKC=1.00~1.11） 和 Na2O/K2O>1 为 特

征，其微量元素以高的 Li，Rb，Cs，Pb，Zn，W，

Sn，Nb，Ta，Hf，Th，U 和 Ga 含量，以及较低的

Cl，CO2，Sr，Ba，Co，Ni，Cr，V，Cu 和 Zr 为特征。

岩体 REE 的球粒陨石标准化配分曲线呈燕翼形，并

具低的 (La/Lu)N 值和强烈的 Eu 负异常。

该岩体 5 个相带从下到上有以下地球化学演

化 趋 势：1）F，A2O3 和 Na2O 含 量 渐 增，而 SiO2

（Fe2O3+FeO+MgO+MnO），FeO 和 K2O 含 量 渐 减，

在标准矿物的 Qz-Ab-Or 图上向 Ab 角顶移动；2）

总 体 而 言，Cr，Ni，Co，V，W，Nb，Zr，U，Th

和 Y 含 量 渐 减，而 F，Li，Rb，Hf，Ta，Sn，Sc，

Ga 和 Zn 含量渐增，但 d 带到 e 带间存在 Li，Rb，

Sn，Sc 和 Zn 含 量 的 突 降；3）K/Rb，Al/Ga，Nb/

Ta 和 Zr/Hf 值下降，但 K/Cs，Th/U，(La/Lu)N 值上升；

4）全岩的 δ18O 值从 a 带的 9.25‰ ~9.75‰降低到

e 带的 7.32 ‰，d 带与 e 带间存在 2.1‰的 δ18O 值

突降。

白石头泉岩体岩浆自下而上地结晶。结晶过程

中出现过明显的岩浆分层，这种分层是分离结晶和

流体分异共同作用的结果。富 F 和 H2O 降低了岩浆

的粘度，扩大了岩浆发生分离结晶的温度间隔，从而

促进了较早结晶矿物的重力分异，使残余岩浆中不

相容元素更加富集。出溶并向上聚集的 F 和 H2O 等

挥发份，将相当数量的 Li，Rb，Cs，Ga，Sn，Sc，

Hf，Ta 和 HREE 输运至上部岩相带。岩体 d 和 e 带

的组成有明显突变，在矿物成分上表现为黄玉、钠长

石和白云母含量急剧增高而钾长石和天河石含量急

剧降低，在主量元素上表现为 Na2O 和 CaO 含量明

显增高而 SiO2 和 K2O 含量明显降低，在微量元素上

表现为 F，Ga，Sr 和 Ba 含量突然增高而 Li，Rb，

Sc，Zn 和 Sn 含量突然降低，在稀土元素特征上表

现为 Eu/Eu* 和 (La/Lu)N 值显著增大而 ΣREE 值显

著降低，在同位素组成上表现为 δ18O 值急剧降低。

这一间断是以下几种作用共同作用的产物：1）岩

浆分离结晶和流体输运；2）天水淋滤带来的围岩

组分；3）亚固相线的交代过程中元素的淋失。

白石头泉岩体的原始岩浆可能来自中地壳云

母片麻岩的部分熔融，而中部地壳的部分熔融可能

与幔源岩浆的内侵有关。
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Abstract: The Mesozoic Baishitouquan (BST) topaz-bearing amazonite granite pluton has been dated at 209.6±9.6 
Ma by the Rb-Sr isochron method. This pluton exhibits five lithological zones, which, gradational from the lowest 
level upwards, are leucogranite (zone a), amazonite-bearing granite (zone b), amazonite granite (zone c), topaz-bearing 
amazonite granite (zone d) and topaz albite granite (zone e). Geochemically, The rocks are characterised by higher F 
(>2%) and Rb (500~1087×10-6), lower P2O5 (≤0.06 %), Na2O>K2O, A/NKC=1.00~1.11, Σ14 REE=28.6~231.9
×10-6 with gull wing-shaped distribution patterns (LaN/LuN=0.11~0.68) and strong Eu depletion (Eu/Eu* = 
0.0005~0.0110). δ18O=9.75~7.32 ‰, εNd (t)= -4.4~-4.9. The magma for this pluton was derived by partial melting 
of a mica gneiss in the middle crust. The pluton exhibits the following geochemical transition from zone a to zone 
e: 1) Increasing F, Al2O3 and Na2O, and decreasing SiO2, (Fe2O3+FeO+MgO+MnO) and K2O. Plots of normative 
compositions on the Qz-Ab-Or diagram move gradually towards the Ab apex. 2) Overall, contents of Cr, Ni, Co, V, W, 
Nb, Zr, U, Th and Y decrease, while contents of F, Li, Rb, Hf, Ta, Sn, Sc, Ga and Zn increase. 3）K/Rb, Al/Ga, Nb/Ta 
and Zr/Hf decrease, and K/Cs, Th/U, and (La/Lu)N increase; 4) Whole-rock δ18O decreases from 9.25~9.75‰ in zone 
a to 7.32‰ in zone e. It is interpreted that crystallisation of the magma started from zone a and proceeded upwards 
to zone e, and the vertical zoning was produced by fractional crystallisation accompanied by fluid fractionation. 
There is a compositional gap on the transition trend between zone d and e. This gap is manifested in mineralogy by 
sharp increase in topaz, albite and muscovite and decrease in K-feldspar and amazonite; in major elements by sharp 
increase in Na2O and CaO and decrease in SiO2 and K2O; in trace elements by sharp increase in F, Ga, Sr and Ba, 
and sudden decrease in Li, Rb, Sc, Zn and Sn; in REE behaviour by sudden increase in Eu/Eu* and （La/Lu）N, and 
decrease in ΣREE; and in isotope composition by sharp decrease inδ18O. Such a gap might have been constrained 
not only by fractional crystallization and fluid fractionation, but also by involvement of meteoric water, contamination 
of wallrock-derived components, and leaching and dispersion due to subsolidus metasomatism.
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