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摘要:蚀变大洋地壳通过俯冲带进入地幔,是导致岛弧火山作用的重要物质来源.洋壳蚀变导致的矿物和地球化学组成变化

对理解固体地球化学循环具有重要意义.IODPU１３６５站位位于汤加Ｇ克马德克俯冲带前缘的俯冲板片上,对该站位蚀变玄

武岩的研究有助于理解汤加Ｇ克马德克俯冲带的俯冲过程.对 U１３６５站位的９件玄武岩样品进行了蚀变产物的主量元素电

子探针分析,并结合全岩主量元素含量,探讨了低温热液蚀变的影响因素及蚀变产物对化学组成变化的控制.研究表明,该

站位的主要蚀变产物为皂石、绿鳞石、贝德石、沸石、绿泥石、橙玄玻璃、黄铁矿、方解石,以及铁的氧化物/氢氧化物,为典型的

低温热液蚀变产物组合特征.从岩石单元(熔岩流)边界或裂隙边缘到岩石内部,蚀变矿物呈现铁的氧化物/氢氧化物—绿鳞

石—皂石＋黄铁矿的带状分布,指示了从氧化环境向还原环境的转变.该站位的蚀变类型包括矿物置换、气孔填充及裂隙填

充.根据蚀变产物组合及矿物穿插关系,将 U１３６５站位玄武岩的低温蚀变过程划分为４个阶段:玄武质玻璃橙玄化、氧化蚀

变矿物(绿鳞石＋铁的氧化物/氢氧化物)的形成、还原蚀变矿物(皂石＋黄铁矿)的形成,以及裂隙的封闭.低温热液蚀变过程

对该站位玄武岩化学成分的改变主要体现为 K２O、Fe２O３ 含量的升高及 FeO、CaO、Na２O 含量的降低,并且在靠近岩石单元

(熔岩流)边界的部位,样品的蚀变程度更高,所需的最小水岩比更大,全岩化学组成的改变也更强烈.蚀变产物的电子探针

数据分析显示,K２O 主要赋存在绿鳞石和沸石中;Fe２O３ 主要赋存在铁的氧化物/氢氧化物、橙玄玻璃和绿鳞石中;CaO 主要

赋存于方解石岩脉中,在其他蚀变产物中含量极低.该结果可用于解释 U１３６５站位蚀变玄武岩的化学组成变化,如更容易接

触氧化性海水的蚀变样品通常表现为氧化型蚀变产物组合(铁的氧化物/氢氧化物、橙玄玻璃、绿鳞石等),其全岩组成与新鲜

样品相比表现出更强烈的 K２O、Fe２O３ 富集,说明蚀变类型对于大洋玄武岩的化学组成变化有一定的控制作用.
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Abstract:Alteredoceaniccrustisthesignificantsourceofthematerialssubductingintothemantleandcauseofvolcanisms．
Thevariationsin mineralandgeochemicalcompositionsthatcausedbythealterationsarecrucialforunderstandingthe
chemicalcyclesofthesolidearth．IODPSiteU１３６５,locatedinthesubductionslabinfrontoftheTongaＧKermadecsubducＧ
tionzone,isselectedasanidealplaceforstudyofthebasaltstorevealthesubductionprocessoftheTongaＧKermadeczone．
Weanalyzedthemajorelementsofalteratedproductsof９basaltswithelectronicprobe．CombinedwithbulkrockgeochemiＧ
caldata,weinvestigatedtheinfluencingfactorsoflowtemperaturealteration,anddiscussedthecontrolofalterationprodＧ
uctsonbulkrockgeochemicalvariations．Themajorproductsofalterationarerecognizedassaponite,celadonite,beidellite,

zeolite,chlorite,palagonite,phyrite,calcite,andFeＧoxide/hydroxide,whichrepresentatypicaltypeoflowＧtemperature
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alteration．Fromthelavaboundaryand/orveinedgetothecenteroftherock,aprogressivesequenceofdominantsecondary
mineralassemblagehasbeenidentified,whichchangesfromFeＧoxide/hydroxidetoceladonite,tosaponite＋ phyrite,indiＧ
catingatransitionfromoxidizingconditiontoreducingcondition．Thetypesofalterationincludemineralreplacement,vent
filling,andveinfilling．Basedonthemineralcompositionsandintercalatingrelationships,thealterationprocessescouldbe
dividedintofourstages,characterizedrespectivelybypalagonitizationofbasalticglass,formationofoxidizing minerals
(celadoniteandFeＧoxide/hydroxide),formationofreducingminerals(saponiteandphyrite),andtheclosingoffracturesby
calciteveins．ThechemicalchangesofoceanicbasaltsduringthealterationaremainlymarkedbyrisinginK２OandFe２O３,

andlosingofFeO,CaOandNa２O．Thealterationbecomesintensifiedwhenitclosestothelavaboundary,astheminimum
waterＧrockratiorisingup．Astheresult,itwillleadtostrongerchemicalvariations．ElectronicMicroprobedataanalyses
showthat,K２Oismainlyreservedinceladoniteandzeonite;Fe２O３inFeＧoxide/hydroxide,palagonite,andceladonite;and
CaOincalcitevainsbutsignificantlylowinotheralterationproducts．Thisresultcanexplainthechemicalvariationsofthe
basaltsofSiteU１３６５,forinstance,thesamples,whichsufferedstrongerseawateroxidation,mayhavemoreoxydicalteraＧ
tionproducts(suchasFeＧoxide/hydroxide,palagonite,andceladonite)enrichedinK２OandFe２O３,indicatingthecontrol
ofalterationtypesonoceanicbasaltcompositions．
Keywords:alteredbasalt;lowtemperaturehydrothermalalteration;SiteU１３６５;alterationproducts

引言

大洋玄武岩是俯冲板片的重要组成部分.这些

长期暴露在海底的玄武岩自形成以来就与海水持续

发生着水Ｇ岩相互作用[１,２].这个过程不仅会改变蚀

变洋壳的组成,而且对海水的化学组成也有一定的

控制作用[３].例如,经过低温海水蚀变的上部洋壳

通常会富集来自海水的碱金属元素、Sr、Ba、C、１８O
和 H２O[４Ｇ７].蚀变洋壳作为俯冲进入地幔或岛弧火

山的重要物质来源,对岛弧火山的地球化学特征具

有重要贡献,而残余的俯冲板块可能是导致上地幔

不均一性的原因之一[８].大规模海底蚀变作用所引

起的玄武岩化学组成变化会影响俯冲敏感元素在俯

冲过程中的迁移及富集.此外,蚀变洋壳还是重要

的碳的储集区,在全球碳循环中扮演着重要角色[９].
因此,对蚀变洋壳的矿物组成和地球化学特征的研

究是理解固体地球化学循环的基础.
大洋玄武岩与海水之间的反应可以分为两种:

一种是高温热液蚀变作用,反应温度７０~４００℃,多
发生在大洋中脊或板内火山附近靠近岩浆活动的区

域,持续时间相对较短[１０],其代表性地貌为海底“黑
烟囱”;另一种是低温热液蚀变作用,反应温度通常

在７０℃以下,持续时间较长[１１],且在海底普遍存在,
其反应深度可达到海底以下５００m[３,１１,１２].由于样

品获取方式的特殊性,目前对洋壳蚀变的研究成果

多来自于大洋钻探(DSDP/ODP/IODP)钻取的岩

心样品和海底拖网样品.研究显示,蚀变作用会导

致大洋玄武岩的矿物组成和地球化学组成发生改

变.在蚀变洋壳中最常见的蚀变产物包括蒙脱石、

绿鳞石、皂石、沸石、橙玄玻璃等[１３,１４].蚀变作用通

常会造成玄武岩整体Fe２O３、U、K、Rb、Cs等成分的

上升,以及 CaO、Na２O、MgO 的局部降低[５,１５].然

而,对于不同蚀变产物对大洋玄武岩化学成分改变

的控制作用仍然缺少相关研究.
汤加Ｇ克马德克(TongaＧKermadec)俯冲体系是

环太平洋火山带的重要组成部分,具有典型的“沟Ｇ
弧Ｇ盆”俯冲带结构.IODPU１３６５站位位于汤加Ｇ克

马德克俯冲带前缘的俯冲板片上,其获取的岩心样

品代表了进入汤加Ｇ克马德克俯冲带的俯冲板片物

质.因此,对 U１３６５站位蚀变玄武岩的研究有助于

理解汤加Ｇ克马德克俯冲带的俯冲过程.Zhang和

Smith[１]曾对 U１３６５站位的蚀变玄武岩进行了岩石

学及地球化学研究,并将其与 U１３６８站位蚀变玄武

岩进行对比,探讨了影响大洋玄武岩低温蚀变作用

的因素.本文以 U１３６５站位 E孔的大洋玄武岩为

研究对象,在前人研究成果的基础上对 U１３６５站位

的蚀变玄武岩进行了进一步的蚀变产物微区分析及

蚀变特征讨论,通过将蚀变产物的主量元素含量与

全岩进行对比,探讨不同蚀变产物组合在蚀变过程

中对玄武岩化学组成变化的控制作用.

１　地质背景

汤加Ｇ克马德克海沟位于新西兰的 NNE方向,
全长２８００km,是太平洋板块和印度Ｇ澳大利亚板块

构成的汇聚型边界(图１).在海沟的西侧依次分布

着汤 加Ｇ克 马 德 克 岛 弧、LauＧHavre 海 槽 和 LauＧ
Colville海脊.海沟东侧的 Osbourn海槽及 LouisＧ
ville海山链在南纬２５°链与海沟相交,将其分为汤

７５
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加海沟(北)、克马德克海沟(南)两部分.Osbourn
海槽是一个活跃在白垩纪超静磁带期间(１２５~
８４Ma)的古洋脊,约在１０５~７１Ma停止扩张[１６,１７].
位于 Osbourn海槽南北两侧的 Manihiki洋底高原

和 Hikurangi洋底高原,以及俯冲体系西侧的 OnＧ
tongJava洋底高原在分裂之前原是一个整体,组成

了地幔柱头成因的大火成岩省[１８Ｇ２０].这个超大洋底

高原被两条扩张中心分裂开来,其中 Osbourn海槽

将 Manihiki和 Hikurangi以大约１９０mm/a的速度

分裂开来,并形成了如今正在向西进入汤加Ｇ克马德

克俯 冲 带 的 俯 冲 板 片.Louisville 海 山 链 长 约

４３００km,在过去的８０Ma中由太平洋板片经过一个

热点(现今位于 Eltanin断裂带和东太平洋海隆的

交汇处[２１])时不断形成,其最靠近海沟的海山年龄

约为７７Ma[２２].有研究表明 Louisville海山链已有

部分俯冲进入了汤加Ｇ克马德克俯冲带,海山与岛弧

的碰撞作用导致汤加和克马德克部分在前弧地形、
俯冲板片形态、以及弧后扩张的动力和地震特征上

呈现明显差异[２３,２４].

U１３６５站位位于 Osbourn海槽以北约２５０km,
汤加Ｇ克马德克海沟以东约８００km,DSDP５９６站位

以东１km 处(图１),站位位于一个相对平缓的地

形 上,周围有三座海山,海山间距约５~８km.站位

图１　U１３６５站位区域地质图(改编自文献[２８,２９])

Fig．１　RegionalgeologicalmapofSiteU１３６５
(Afterreferences[２８,２９])

基底被约７１m 的沉积物所覆盖,与全球其他洋壳相

比沉积物厚度较薄[２５].ReＧOs同位素数据显示,

U１３６５站位玄武岩的年龄为１０３􀆰７Ma[２６].U１３６５
站位共钻５个钻孔,其中只有 E 孔获得了基底岩

石.E孔的取心位置位于海底以下７１~１２４m,钻入

基底５３􀆰２m 深,共取得３９􀆰６６m 的席状熔岩(取心

率７４􀆰６％).根据基底岩石的形态、熔岩流边界、构
造特征和斑晶特征将所钻遇的岩石分为了１７个岩

石单元,由斑晶含量不同的大块斑状结构席状玄武

岩熔岩流(图２,Unit１Ｇ９,１２,１３,１７)和隐晶质或含

少量斑晶的斑状结构的薄层熔岩流(图２,Unit１０,

１１,１４Ｇ１６)组成[２７].

２　样品与方法

我们从IODPU１３６５站位E孔的岩心选取了９
块蚀变特征最明显的玄武岩(表１).其在岩心中的

位置见图２.样品分析方法主要为薄片镜下观察及

电子探针微区分析.每块蚀变玄武岩样品制备了

０􀆰０３mm 厚的探针薄片,用于进行微区分析及镜下

观察.矿物微区主量元素分析在核工业北京地质研

究院分析测试研究中心进行,所用设备为JXAＧ８１００
电子探针分析仪.工作条件为:电压２０kV,束流

１×１０Ｇ８A,出射角４０°.标准方法采用 GB/T１５０７４Ｇ
２００８电子探针定量分析方法通则,修正方法采用

ZAF法.对于含量大于２０％的元素,分析误差在

５％以内.文中用于对比分析的 U１３６５玄武岩样品

全岩地球化学测试数据来自Zhang和Smith[１].用

于微区分析的薄片均有对应的全岩地球化学数据.

３　结果与分析

３．１　蚀变矿物组合及化学组成

在蚀变现象极少的新鲜样品中,主要造岩矿物

为斜长石、斜辉石和橄榄石,斜长石斑晶较大.根据

与新鲜样品的镜下对比及电子探针主量元素数据

(表２),在蚀变样品中识别出以下主要蚀变产物(图

３):
(１)皂石

皂石为富 MgO 的蒙脱石族矿物,是最常见的

蚀变矿物,在大部分蚀变样品薄片中都可观察到.
所见皂石可分为两种:一种偏光镜下无色至浅黄色,
鳞片状或纤维状,多单独或与沸石共生充填在孔洞

中,或以集合体的形式置换原生矿物(斜长石);另一

８５
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图２　U１３６５站位E孔钻井剖面图

岩心剖面图改编自文献[３０,３１];P代指薄片样品编号,A代指全岩样品编号;最小水岩比由４􀆰１
部分中的公式计算所得;mbsf:海底以下深度(米)

Fig．２　WelllogsectionofHoleE,SiteU１３６５
Coresectionismodifiedbasedonreferences[３０,３１];Preferstonumbersofthinsections,Areferstonumbersofbulkrocksamples;minimum

rockＧwaterratiosarecalculatedbytheformulainpart４􀆰１;mbsf:metersbelowseafloor

表１　U１３６５站位蚀变玄武岩样品

Table１　SamplelistofalteredbasaltsfromSiteU１３６５

序号 样品ID 顶深/mbsf 底深/mbsf 薄片编号 对应蚀变全岩样品

１ ３２９ＧU１３６５EＧ３RＧ３ＧW３３/３７ ８３．５４ ８３．５８ P１

２ ３２９ＧU１３６５EＧ４RＧ１ＧW２４/２５ ８５．７４ ８５．７５ P２ A４

３ ３２９ＧU１３６５EＧ４RＧ２ＧW１３７/１４２ ８８．２４ ８８．２９ P３ A５

４ ３２９ＧU１３６５EＧ７RＧ３ＧW２/４ １０２．３７ １０２．３９ P４ A９

５ ３２９ＧU１３６５EＧ８RＧ１ＧW４１/４７ １０５．４１ １０５．４６５ P５ A１１

６ ３２９ＧU１３６５EＧ８RＧ２ＧW１１７/１１９ １０７．０７ １０７．１１ P６ A１２

７ ３２９ＧU１３６５EＧ８RＧ４ＧW８/１０ １０８．６２ １０８．６４ P７

８ ３２９ＧU１３６５EＧ１１RＧ２ＧW８９/９３ １１７．９６ １１８ P８

９ ３２９ＧU１３６５EＧ１２RＧ３ＧW１２８/１３２ １２３．５９ １２３．６３ P９

９５
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图３　蚀变产物分类三角图

Fig．３　Classificationtriangleofalterationproducts

种呈橙红色,胶状或纤维状,多分散填充在斜长石晶

体之间的缝隙及孔洞中(图４a,４e,４h),或与铁的氧

化物/氢氧化物共生出现在方解石岩脉中.化学成

分上具有高 MgO的特征.
(２)绿鳞石

偏光镜下呈鲜艳的黄绿色—绿色,纤维状、鳞片

状或叶片状.有多种产出形式:①与铁的氧化物/氢

氧化物共生填充在细小的矿脉及孔洞中(图４f);②
与方解石共生充填在较宽的脉体中(图４e);③与皂

石、贝德石共生,分散填充在斜长石晶体之间的缝隙

及孔洞中(图４g);④呈雾状弥漫在透明皂石中.化

学成分上具有高 TFeO的特征.
(３)沸石

偏光镜下无色至浅黄色,纤维状或鳞片状.多

以结晶较好的簇状晶体集合体与皂石共生填充在孔

洞中,或呈针状分散在基质中(图４b,４f).化学成

分以高 Al２O３、低 MgO、TFeO为特征.
(４)绿泥石

偏光镜下浅黄色至浅绿色,鳞片状或纤维状.
多与沸石共生,作为斜长石的蚀变产物出现在斜长

石晶体的裂隙中(图４b),或呈细条状集合体出现在

方解石脉体的边缘.化学成分以低 TFeO 为特征,
且 MgO＞Al２O３.

(５)贝德石

贝德石是一种贫铁的蒙脱石族矿物.偏光镜下

无色,绒毛状、土状或云雾状.多呈斜长石假晶出现

在斜长石斑晶边缘,说明为斜长石的交代蚀变产物

(图４b),或出现在绿鳞石填充物的核心部位(图

４g).化学成分以极低的 TFeO 和高 Al２O３、MgO
为特征,且 Al２O３＞MgO.

(６)橙玄玻璃

偏光镜下橙色—褐色,无干涉色.橙玄玻璃为

火山玻璃的蚀变产物,多呈胶状出现在基质中或玻

璃边缘(图４d),或呈纤维状出现在斜长石雏晶周围

(图４c).化学成分与玻璃相比表现出 TiO２、CaO、

NaO的升高.
(７)铁的氧化物/氢氧化物

偏光镜下鲜红色至不透明,无干涉色,纤维状或

胶状.多出现在脉体或孔洞中(图４f).化学成分

极度富集 TFeO,含有少量SiO２、Al２O３、MgO.
(８)黄铁矿

显微镜下不透明,常呈细小颗粒状散布在基质

中(图４a,４h).电子探针波谱显示Fe、S含量极高,
判断为FeS黄铁矿.常与皂石共同出现.

(９)方解石

偏光镜下透明无色,板状或叶片状,多填充在较

宽的岩脉中(图４e).化学成分主要为CaO,含有少

量 TFeO和 MgO.
此外,在薄片中还观察到了少量伊丁石,呈颗粒

状橄榄石假象.在样品中没有见到明显的高温热液

蚀变矿物,如磁黄铁矿、滑石、伊利石等[１０,３２],说明

U１３６５站位的玄武岩没有经历过高温热液蚀变,为
典型的低温热液蚀变玄武岩.

３．２　蚀变类型分类

根据蚀变产物的发育位置和组合特征,样品中

的蚀变现象可总结为３种类型:
(１)气孔充填

此类蚀变多出现于具有气孔构造的样品中.充

填气孔的矿物组合包括:皂石(图４h)、沸石、沸石＋
绿鳞石(图４g)、沸石＋皂石、沸石＋绿鳞石＋褐铁

矿.其中,沸石多出现在气孔中心.
(２)岩脉充填

样品中的岩脉其宽度不同,出现的矿物组合也

不同.细小的岩脉多为绿鳞石充填,岩脉中心有少

量褐铁矿及橙色皂石沉淀(图４f).在较宽的岩脉

中,从中心到边缘多为方解石＋绿鳞石＋皂石＋褐

铁矿的组合(图４e).
(３)矿物置换

参与蚀变的原生矿物包括斜长石、橄榄石、玻璃

及基质填充物.斜长石多蚀变为贝德石(图４b,４f,

４g),也有少量蚀变为绿鳞石(图４g)、绿泥石和沸石

(图４b,４f).橄榄石多蚀变为伊丁石、绿鳞石和皂

３６
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图４　蚀变样品薄片显微照片(单偏光镜下)

Pl,斜长石斑晶;Gl,玄武质玻璃;Sap,皂石;Cel,绿鳞石;Zeo,沸石;Chl,绿泥石;Bei,贝德石;

Pyr,黄铁矿;Cal,方解石;Pal,橙玄玻璃;FeＧoxy,铁的氧化物/氢氧化物

Fig．４　Microscopicphotosofsamples(underpolarizingmicroscope)

Pl,plagioclasephenocryst;Gl,basalticglass;Sap,saponite;Cel,celadonite;Zeo,zeolite;

Chl,chlorite;Bei,beidellite;Pyr,pyrite;Cal,calcite;Pal,palagonite;FeＧoxy,ironoxide/hydroxide

４６
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石,少量蚀变为贝德石.火山玻璃沿裂缝或矿物边

缘发生了橙玄玻璃化(图４c,４d).样品中未见斜辉

石,可能全部发生了蚀变,蚀变产物为分散在斜长石

晶体之间的皂石或绿鳞石.

４　讨论

４．１　蚀变作用的影响因素

近４０ 年 来,通 过 对 大 洋 钻 探 计 划 (DSDP/

ODP/IODP)获取的蚀变玄武岩样品的地球化学研

究,使得我们对洋底玄武岩蚀变过程的认识有了显

著进展.这些研究揭示了,随着反应时间的推移,大
洋玄武岩的蚀变环境会从以海水为主导的氧化环境

转变为以岩石为主导的还原环境[５,１３,１４,３３].由于绿

鳞石和铁的氧化物/氢氧化物中富集 Fe３＋ ,并且通

常在破裂带附近共生,因此被认为是氧化环境的标

志性矿物[１３].皂石在氧化环境和还原环境中都会

生成,而在还原环境中通常与富 Fe２＋ 的次生硫化

物,如黄铁矿共生,因此皂石与次生黄铁矿的矿物组

合被认为是还原环境的标志性矿物[６,１３,３３].受到水

岩比影响的蚀变环境氧化还原状态是蚀变矿物形成

的主要控制因素[５,１３,１４],而蚀变过程中的水岩比则

受控于岩石本身的结构特征,如渗透率和孔隙度以

及外部因素,如沉积物盖层和锰结壳的形成[１,１５,３４].
我们对 U１３６５站位蚀变玄武岩的蚀变特征进

行了观察和统计(表３).其中,蚀变程度根据薄片

中蚀变产物的总含量进行判断,蚀变产物总含量越

高则代表蚀变程度越高.

Zhang和Smith[１]的文章中提供了 U１３６５站位

玄武岩的主量及微量元素含量数据,其中有１５组来

自同一块岩石的新鲜样品和蚀变样品.我们利用这

些样品组的 K、Li、Rb、Ba含量数据估算了岩石蚀变

所需的最小水岩比.计算方法如下:
设定洋底低温蚀变的水/岩反应体系为封闭体

系,则根据质量平衡假设,得出 W/R 关系式[３５]如

下:

W０c０
Wi＋R０c０

Ri＝Waca
Wi＋Raca

Ri

假定反应前后岩石和流体的质量都未发生变

化,即:

W０＝Wa,R０＝Ra

则有:
(W/R)i＝(ca

Ri－c０
Ri)/(c０

Wi－ca
Wi)

其中,W 为参与反应的海水流体的质量;R 为

参与反应的岩石的质量;W０,Wa 分别为反应前、后
岩石的质量;R０,Ra 分别为反应前、后海水流体的

质量;c０
Wi,ca

Wi分别为反应前、后元素i在海水流体中

的浓度;c０
Ri,ca

Ri分别为反应前、后元素i在岩石中的

浓度;(W/R)i 为用元素i的浓度求出的“表观”流
体/岩石比率.

式中,c０
Ri,ca

Ri分别采用新鲜样品和蚀变样品的

全岩数据,c０
Wi采用标准海水成分,数据来自文献

[３６].由于无法测得反应后海水流体中的元素浓

度,假设ca
Wi＝０,即海水中的所有元素i全部贡献到

岩石中,得 到 蚀 变 反 应 所 需 的 最 小 水 岩 比 (W/

R)imin.在真实情况下,反应后的ca
Wi一定大于０,因

此ca
Wi＝０时的(W/R)imin仅为理论最小值.本文最

小水岩比计算公式为:
(W/R)imim＝(ca

Ri－c０
Ri)/c０

Wi

计算结果显示在图２中.
统计结果表明,对于同一个站位的样品,其蚀变

程 度主要受控于两个因素:(１)在岩石单元中的位

表３　U１３６５站位玄武岩蚀变特征

Table３　BasaltsalterationcharacteristicsatSiteU１３６５

薄片编号 位置
蚀变

程度

脉体

比例/％

主要蚀变产物 最小水岩比((W/R)imim)

Sap Cel Zeo Bei Pal FeＧoxy Py K Li Rb Ba

P１ 上部 中 ３０ ２０ ５ ２ ２ 无 有

P２ 上部 轻 ５ １０ 有 有 ０．２４ －３２．５８ ３２．６７ ６０１．１８

P３ 下边界 重 １０ １５ ５ 有 无 １．８１ １６０．６１ ８９．１０ １２６９．３４

P４ 下边界 重 ２０ ２ ２ １０ ５ ５０ 无 无 １２．４１ １４．３２ １８５．２８ １６３７５．４９

P５ 上边界 重 ３０ ２ ２ １ ２ ５０ 无 无 １４．２９ ９４．１７ ５４．７９ ５３１０３．８０

P６ 中部 中 ＜１ １０ １０ １ ２ 无 无 １．０８ １１５．２８ ２７８．１０ ２８３２．０３

P７ 下边界 中 １０ １ ５ ２０ 无 无

P８ 中部 中 ＜１ １０ １０ 有 无

P９ 下部 轻 ＜１ ５ 有

５６
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置:位于岩石单元边界的样品均表现出中度Ｇ重度蚀

变(P３、P４、P５),而岩石单元内部的岩石则呈现轻

度Ｇ中度蚀变.(２)脉体比例:对于处在岩石单元中

相似位置的样品,样品中岩脉比例较高的样品更容

易遭受蚀变(P１蚀变程度高于 P２,P４蚀变程度高

于P７).从表３中还可以看出,在岩石单元的边界

部位更容易发育脉体(P１、P５),可能是由于层状熔

岩的边界更容易产生破裂.计算所得的最小水岩比

结果表明,最小水岩比较高的岩石多出现在岩石单

元边界的部位(图２灰色横条所示).
在蚀变矿物组合上,轻度蚀变的样品中的蚀变

矿物多以皂石为主,并伴生有次生黄铁矿,中度蚀变

的样品中出现了皂石＋绿鳞石的组合,而在中度Ｇ重

度蚀变的样品中多为橙玄玻璃＋沸石.这说明蚀变

程度与蚀变环境也存在着一定的相关性.
根据以上现象可以推断,在高水岩比的环境中,

蚀变环境多为氧化环境,岩石更容易遭受重度蚀变,
所形成的蚀变矿物以绿鳞石为主.而在岩石单元内

部,原岩相对致密,海水在岩石中的扩散大大减弱,
造成了低水岩比的还原环境,原岩蚀变程度较轻,且
蚀变矿物多为皂石＋黄铁矿或皂石＋绿鳞石的过渡

组合.而橙玄玻璃在重度蚀变样品中的出现,除了

受控于边界部位的高水岩比之外,还可能与岩浆边

界淬冷产生了更多的玻璃质岩石有关.
蚀变环境的氧化态除了受控于水岩比以外,还

会受到水岩反应的影响[３３,３７].在 U１３６５站位蚀变

样品中,被充填的岩脉附近通常会出现不连续的矿

物带,并且从脉体中心向两侧呈现铁的氢氧化物Ｇ绿

鳞石Ｇ皂石＋黄铁矿的矿物层序.这表明,在海水与

岩石发生反应的过程中,海水流体中的氧含量逐渐

被蚀变矿物抽取,因此所形成的矿物也从氧化产物

向还原产物过渡.

４．２　蚀变产物对玄武岩成分变化的影响

海底岩石的蚀变源自于海水在岩石中的循环和

扩散,蚀变产物的生成本质上是由于海水与岩石之

间发生了化学交换[３,３８].蚀变玄武岩中的大部分主

量元素(如 K、Al、Na、Ca)和许多微量元素(如Sr、

Ba、LREE)会经历大幅度的重新分布[７].通常,主
量元素含量的变化与蚀变产物组合会表现出一定程

度的相关性[１５].蚀变产物的电子探针微区分析有

助于评估不同产物对蚀变玄武岩成分变化的贡献.
玄武岩中的主量元素含量会受到岩浆演化程度

的影响.因此,为了更好地体现主量元素在蚀变过

程中的改变,需要使用蚀变稳定元素进行标准化,以

去除结晶分异作用的影响.研究表明,Ti在低温蚀

变作用中能够保持稳定[７].Zhang和Smith[１]的文

章里提供的 U１３６５站位玄武岩主微量数据中,有１５
组来自同一块岩石的新鲜样品和蚀变样品.将这些

蚀变样品与同组新鲜样品的 TiO２ 进行对比(图５),
结果表明 TiO２ 在蚀变过程中变化极小.在此基础

上,为了评估蚀变过程中主量元素的变化程度,使用

以下公式对这１５组样品对中的蚀变样品进行富集

因子计算:

Rx＝(Ax/ATiO２)/(Fx/FTiO２)
式中,Rx 为元素x的富集因子,Ax 为元素x在

蚀变玄武岩中的氧化物的含量,ATiO２ 为蚀变玄武岩

中 TiO２ 的含量,Fx 为元素x在新鲜玄武岩中的氧

化物的含量,FTiO２为新鲜玄武岩中 TiO２ 的含量.

图５　蚀变过程中 TiO２ 的变化

(数据与图中曲线的相关系数r＝１􀆰０９,

数据来源于Zhang和Smith,２０１４[１])

Fig．５　VariationsinTiO２duringalteration
(Thecorrelationcoefficientbetweenthedataandthelineis

r＝１􀆰０９．DatafromZhang&Smith,２０１４[１])

在图６中,展示了蚀变玄武岩的主量元素富集

因子,即主量元素在低温热液蚀变过程中的富集或

亏损情况.可见,在蚀变玄武岩中,K２O 明显富集,
指示了大量来自海水的 K的加入.而 MnO、MgO、

CaO、Na２O变化不大或略有亏损,SiO２ 及 Al２O３ 变

化极小.TFe２O３ 整体有亏损也有富集,而 FeO 明

显亏损,Fe２O３ 明显富集,说明样品在蚀变过程中发

生了Fe２＋ 氧化为Fe３＋ 的化学反应,以及Fe的淋滤

和重新分配[３９].
这１５组样品中,有５件蚀变样品对应了本文用

于电子探针分析的岩石薄片(P２、P３、P４、P５、P６).
图６显示,蚀变最轻的P２对应的全岩样品 A４的主

６６
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量元素除了 TFe２O３、Fe２O３ 和 K２O略有升高之外,
其他元素变化极小.中度蚀变的P６对应的全岩样

品 A１２的 K２O 明显富集,TFe２O３、Fe２O３ 和 CaO
略有升高.薄片中显示重度蚀变的P３、P４、P５分别

对应的三件全岩样品 A５、A９、A１１的主量元素变化

极大,Fe２O３、K２O强烈富集,FeO严重亏损,并伴随

着 MnO、MgO、CaO、Na２O的亏损,TFe２O３ 变化不

大.这说明岩石化学成分的变化会受到蚀变程度的

影响.蚀变程度越高,全岩化学成分的变化越强烈.
而在三件重度蚀变的样品中,蚀变矿物组合为皂石

＋绿鳞石的P３所对应的全岩样品 A５的化学变化

最小,蚀变产物组合为橙玄玻璃＋沸石的P４、P５所

对应样品的全岩样品A９、A１１化学变化最大.这表

明,蚀变矿物组合的不同也会导致全岩化学成分变

化程度的不同.

图６　蚀变样品全岩主量元素富集因子图

(Rx 为元素x的富集因子.A４、A１２、A５、A９、A１１
代表本文岩石薄片对应的蚀变全岩样品,灰线代表其他蚀变样品)

Fig．６　Majorelementenrichmentfactorofalteredsamples
(RxrepresentstheenrichmentfactorofelementX．A４,A１２,A５,

A９,A１１representthealteredsampleswhicharecorrespondingto

rocksectionsrespectively．Greylinesrepresentotheralteredsamples)

将不同蚀变产物的微区主量元素含量除以对应

蚀变样品的全岩 TiO２ 含量,与蚀变玄武岩的全岩

主量元素除以 TiO２ 进行了对比(图７).由于电子

探针探测无法区分FeO和Fe２O３,因此只能将微区

分析数据和全岩分析数据的 TFe２O３ 进行对比.从

图中可知,蚀变过程中全岩的主量元素变化主要表

现为 K２O 的 升 高,以 及 CaO、Na２O 的 降 低,

TFe２O３ 和 MgO 的变化不明显.其中,铁的氧化

物/氢氧化物及绿鳞石可能导致全岩 TFe２O３ 的升

高,沸石、贝德石则可能降低全岩 TFe２O３(图７a).

图７蚀变产物与玄武岩全岩主量元素比值对比图

(a)TFe２O３/TiO２ＧMgO/TiO２;(b)Na２O/TiO２ＧK２O/TiO２;(c)CaO/

TiO２ＧNa２O/TiO２.红色箭头代表从新鲜玄武岩到蚀变玄武岩的主量

元素比值变化.全岩数据来自Zhang和Smith,２０１４[１]

Fig．７　Comparisonofmajorelementsof
alterationproductswithbulkrocks

(a)TFe２O３/TiO２ＧMgO/TiO２;(b)Na２O/TiO２ＧK２O/TiO２;(c)

CaO/TiO２ＧNa２O/TiO２．RedarrowsrepresentthevariationsinmaＧ

jorelementratiosfromfreshsamplestoalteredsamples．Dataof

bulkrocksarefromZhang&Smith,２０１４[１]
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由于铁的氧化物/氢氧化物及绿鳞石多出现在氧化

环境中,推断其中所含的 Fe应为 Fe３＋ 居多.K２O
的升高主要受控于绿鳞石和沸石,贝德石及绿泥石

也有少量贡献(图７b).除方解石以外,几乎所有蚀

变矿物都具有使蚀变玄武岩亏损 CaO、Na２O 的趋

势,方解石则会提高蚀变玄武岩中的 CaO 含量(图

７c).橙玄玻璃与新鲜玄武岩相比,TFe２O３、MgO
和 K２O的变化不大,但具有略低的 Na２O 和 CaO.
蚀变产物主要为橙玄玻璃的样品(P４、P５)所对应的

全岩Fe２O３ 强烈富集,指示了橙玄玻璃也产出于氧

化环境,其所含Fe也应以Fe３＋ 为主.
综上所述,可以用蚀变产物组合来解释玄武岩

蚀变过程的化学变化:(１)对于边界部位蚀变最严重

的P４、P５样品,虽然在火山玻璃橙玄化的过程中

TFe２O３ 变化不大,但与新鲜海水接触的氧化环境

将大量的Fe２＋ 氧化为 Fe３＋ ,引起了 FeO 的强烈亏

损和Fe２O３ 的强烈富集.在火山玻璃橙玄化,以及

原始矿物蚀变为沸石的过程中,MgO、CaO被淋滤,
导致蚀变全岩 MgO的亏损[３４].虽然这两件样品中

次生碳酸盐脉体的含量较高,可以吸收被淋滤出的

CaO,但由于全岩样品在进行前处理时去除了大部

分脉体[１],因此蚀变全岩的 CaO 含量表现为亏损.
同时沸石的形成又吸收了大量来自海水的 K＋ ,因
此导致蚀变全岩 K２O 的强烈富集.(２)P３薄片对

应的蚀变样品同样由于靠近岩石单元边界,氧化性

海水将Fe２＋ 氧化为Fe３＋ ,所生成的Fe３＋ 被绿鳞石

吸收,导致了蚀变全岩 FeO 的亏损和 Fe２O３ 的富

集.同时绿鳞石的形成吸收了海水中的 K＋ ,导致

了 K２O的富集.(３)P６和 P２薄片显示中度Ｇ轻度

蚀变,最显著的化学变化体现为全岩 K２O 的富集,
其中P６蚀变产物主要为皂石及绿鳞石,P２薄片蚀

变产物主要为皂石.由于绿鳞石富集 K２O 的能力

更强,因此P６对应全岩样品的 K２O比P２更显著.

４．３　U１３６５站位蚀变过程

根据 U１３６５站位蚀变玄武岩中的蚀变产物组

合、蚀变类型,以及蚀变产物之间的穿插关系,可将

蚀变作用划分为以下几个阶段:
(１)玄武质玻璃橙玄化

当枕状熔岩流与海水接触,边界的淬冷作用形

成了玄武质玻璃薄层及大量裂隙.新鲜的含氧海水

与玻璃发生橙玄反应,大量的Fe２＋ 氧化为Fe３＋ ,并
伴随着 Mn、Mg、Ca、Na、Al从岩石中淋滤并迁移至

附近的裂隙流体中.与此同时,结晶较差的微晶基

质蚀变为沸石,吸收了大量来自海水的 K＋ ,大幅提

高全岩的 K２O含量[３４,４０].
(２)氧化蚀变产物的形成

冷却的含氧海水通过裂隙在岩石中循环,形成

高水岩比的氧化蚀变环境.结晶质玄武岩开始发生

氧化反应,原生铁镁矿物及基质被大量的绿鳞石及

少量贝德石、绿泥石置换,并在脉体及气孔内壁结晶

生成次生绿鳞石和铁的氧化物/氢氧化物沉淀.此

时,来自海水的 K＋ 和从玻璃蚀变中淋滤的Fe３＋ 被

固定下来[４１],原生矿物(如斜长石)的分解导致原岩

中CaO的进一步流失[１].
(３)还原蚀变产物的形成

由于之前的氧化反应消耗了海水中大量的氧,
以及沉积物盖层和矿物沉淀对裂隙的堵塞,在远离

岩石单元边界和脉体的位置逐渐形成了缺氧的还原

环境.原生铁镁矿物和基质,以及部分已经形成的

氧化蚀变矿物被皂石置换,部分气孔被皂石充填,并
在矿物颗粒之间形成少量次生黄铁矿沉淀.此时,
由于缺少与外界环境的交换通道,全岩的化学成分

基本保持平衡,只有少量的 K２O 和 FeO 被皂石和

黄铁矿固定下来[３７].
(４)裂隙的封闭

随着海水与岩石的不断反应,海水成分被改变,
裂隙流体中的CaO不断积累,在蚀变后期形成了方

解石沉淀和少量次生黄铁矿[４２].这些方解石填充

了裂隙的剩余空间,最终形成碳酸盐岩脉.另外,一
些十分细小的脉体在氧化蚀变阶段就会被绿鳞石和

铁的氢氧化物封闭.

５　结论

通过对IODPU１３６５站位玄武岩的蚀变特征研

究发现,大洋玄武岩的低温蚀变并不是一个持续不

变的过程,而是受到了蚀变环境、蚀变程度、矿物组

合等因素的影响.其蚀变特征如下:
(１)U１３６５站位玄武岩的主要蚀变产物包括皂

石、绿鳞石、贝德石、沸石、绿泥石、橙玄玻璃、黄铁

矿、方解石,以及铁的氧化物/氢氧化物,为典型的低

温热液蚀变玄武岩.
(２)越靠近岩石单元边界的部位,蚀变程度越

高,全岩化学成分的改变也越强烈.从岩石单元边

界或裂隙边缘到岩石内部,蚀变矿物呈现铁的氢氧

化物Ｇ绿鳞石Ｇ皂石＋黄铁矿的带状分布,指示了从

氧化环境向还原环境转变的过程.计算所得最小水

岩比较高的蚀变样品多位于岩石单元边界附近.蚀

变环境的变化取决于反应发生时的氧化态,而水岩
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比和蚀变反应对海水中氧的消耗是控制氧化态的主

要因素.
(３)玄武岩在蚀变过程中的化学变化主要体现

为FeO 的亏损,以及 Fe２O３ 和 K２O 的强烈富集.
其主量元素的变化主要受控于蚀变产物组合的改

变.其中,K２O 的富集主要受控于绿鳞石和沸石,

Fe３＋ 则主要赋存在铁的氧化物/氢氧化物、橙玄玻

璃和绿鳞石中.
(４)U１３６５站位玄武岩的低温蚀变过程可划分

为４个阶段:玄武质玻璃橙玄化、氧化蚀变矿物(绿
鳞石＋铁的氢氧化物)的形成、还原蚀变矿物(皂石)
的形成、裂隙的封闭.在每个蚀变阶段,由于蚀变产

物组合的不同,全岩化学成分都会发生不同的变化.
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