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摘要  华南广泛分布有新元古代中期的岩浆岩, 其锆石以低 δ18O值为特征. 判断和限定低 δ18O

岩浆岩分布的空间范围和时间段, 是认识华南新元古代地壳特征的一个重要方面. 根据对文献

发表数据的总结分析发现, 华南新元古代岩浆岩中锆石既有低 δ18O 值也有高 δ18O 值, 既有正

εHf(t)值也有负 εHf(t)值. 高温热液蚀变岩石重熔是形成低 δ18O 岩浆和锆石的必然途径, 而风化

过程中低温水岩反应或者沉积岩重熔是形成高 δ18O 锆石的必然途径. 古老地壳岩石的重熔会

产生负 εHf(t)锆石, 新生地壳岩石重熔则会形成正 εHf(t)锆石. 低 δ18O 锆石分布在扬子克拉通周

边地区, 负 δ18O 锆石则只出现在华南陆块北缘. 低 δ18O 锆石主要出现在~780 Ma 之后, 在此之

前也有零星出现; 负 δ18O 锆石只在~780 Ma 之后出现. 大陆裂谷岩浆作用及其相关的高温水岩

反应是形成这些低 δ18O 岩石乃至负 δ18O 岩石最可能的构造环境.  
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华南陆块的一个重要特点是广泛分布的新元古

代中期岩浆岩, 岩浆侵位年龄主要集中在 830~740 

Ma[1]. 这些岩浆岩主要分布在扬子克拉通周边地区

及其东南方向增生的华夏褶皱带 , 少数分布在其内

部(图 1). 在华南陆块北缘的大别-苏鲁造山带发现有

不同程度亏损 18O 的变质岩[2], 其中一部分表现为低

δ18O 值(0~4.8‰), 另一部分表现为负 δ18O 值(<0). 这

样低 δ18O 乃至负 δ18O 岩石已经成为华南陆块的一个

鉴定性特征[3]. 由于这些低 δ18O 岩石在成因上可能

与新元古代时期的雪球地球事件有关 , 因此对其形

成机制和时空分布的研究受到广泛关注[2,4~11]. 但是, 

就这些低 δ18O 岩石在华南陆块分布的空间范围和时

间范畴来说, 在有些研究中尚存在模糊认识[11,12]. 这

涉及识别哪些是从低 δ18O 乃至负 δ18O 岩浆中结晶的

岩浆矿物, 哪些是由低 δ18O 乃至负 δ18O 蚀变岩石受

到变质脱水作用后形成的变质矿物 . 本文总结了华

南新元古代中期岩浆岩的锆石 U-Pb 年龄和 Hf-O 同  

 

 

 

图 1  华南陆块新元古代岩浆岩分布示意图 
根据文献[1]修改. 根据原岩性质, 图中把大别-苏鲁造山带中的

大部分变质岩也标为新元古代岩体 
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位素数据, 试图对这些低 δ18O 乃至负 δ18O 岩浆岩的

时空分布和成因进行明确的约束. 

1  地球岩石氧同位素异常 

大别-苏鲁造山带变质岩中的锆石 δ18O 值可低达

−9‰[6], 而与正常地幔平衡的锆石 δ18O 值为 5.3‰± 

0.3‰[13], 两者相比显然存在氧同位素异常 . 对于固

体地球科学来说 , 氧同位素异常指的就是岩石或矿

物的 δ18O 值偏离正常地幔值 5.5‰±0.4‰[14]. 大陆俯

冲带变质岩的原岩可以是岩浆岩、沉积岩或者变质

岩[3]. 沉积岩一般具有高 δ18O 值(>10‰), 不仅由此

变质形成的变质岩继承了其高 δ18O 值, 而且由此部

分熔融形成的岩浆岩也继承了其高 δ18O 值[15]. 但是

随着温度升高和变质脱水作用 , 结果变质沉积岩的

δ18O 值逐渐降低, 不过最终变质岩和岩浆岩的 δ18O

值一般仍能保持在 8‰~10‰以上. 这就是变沉积岩

和 S 型花岗岩具有高 δ18O 值的基本原因. 正常地幔

部分熔融形成的新生地壳玄武岩具有 δ18O 值 5.5‰~ 

6.5‰, 由此进一步再造形成的花岗岩仍然具有正常

δ18O 值 6‰~8‰(具体与 SiO2 含量呈正相关[16]), 这也

是变火成岩和 I 型花岗岩具有正常 δ18O 值的基本原

因. 如果这些正常 δ18O 岩浆岩在侵位过程中受到热

液蚀变, 其 δ18O 值就会发生升高或者降低; 如果这

些正常 δ18O 岩浆岩在侵位过程中受到高或低 δ18O 地

壳物质的混染作用, 其 δ18O 值也会发生升高或者降

低. 由于地壳岩石一般以富集大离子亲石元素(LILE)

和轻稀土元素(LREE)为特征 [17], 受到地壳混染的岩

浆岩在表现出氧同位素异常的同时 , 也一定伴有

LILE 和 LREE 含量同步变化, 否则可能是岩浆岩本

身存在氧同位素异常或者只是受到热液蚀变.  

需要指出的是: (1) 只要岩石中主要组成矿物的

δ18O 值为负, 岩石的 δ18O 值就会表现为负值. 这个

规则可以推广到正常和低 δ18O 岩石; (2) 岩石中不同

矿物的氧扩散速率存在显著差别 [18]. 在受到热液蚀

变时 , 高扩散速率的矿物易于发生氧同位素交换而

变得异常 , 而低扩散速率矿物则难以发生氧同位素

交换而保持正常; (3) 温度是导致蚀变岩石 δ18O 值升

高或降低的决定性因素 [16]. 一般高温(>~400℃)蚀变

引起岩石 δ18O 值降低, 而低温(<~200℃)蚀变引起岩

石 δ18O 值升高; (4) 地表水流体主要为海水和大气降

水两类, 前者 δ18O 者为 0±1‰, 后者 δ18O 者一般为负, 

具体随纬度升高而降低(在中纬度地区为−10‰~−6‰, 

在高纬度地区可低达−50‰~−30‰[15]). 在高温条件

下, 海水热液蚀变只能形成低 δ18O 岩石, 而只有大

气降水热液蚀变才能形成负 δ18O 岩石[2]; (5) 当具有

异常 δ18O 值的岩石受到变质作用时, 不仅所形成的

变质矿物表现出异常的 δ18O 值, 而且由此变质脱水

形成的变质流体也表现出异常的 δ18O 值, 如果发生

部分熔融则形成具有异常 δ18O 值的岩浆岩[3]; (6) 大

陆裂谷构造带最有利于大规模的深大断裂和岩浆活

动同时发育, 因此是形成低 δ18O 岩浆乃至负 δ18O 岩

浆最有利的构造环境[19].  

2  大别-苏鲁造山带氧同位素异常 

大量研究数据的积累 [2,4~10,20~24]已经对华南陆块

北缘大别-苏鲁造山带超高压榴辉岩和片麻岩的原岩

形成年龄和氧同位素组成提供了有效制约(图 2(a)). 

综合这些数据表明 , 经受超高压变质的镁铁质和长

英质岩浆岩的原岩 U-Pb 年龄主要集中在 740~780 Ma, 

大多都不同程度的亏损 18O. 但是, 具有负 δ18O 并且

是岩浆成因锆石的只出现在苏鲁造山带东端的威海

附近[23]. 这些新元古代原岩的锆石 εHf(t)值可以分为

两组[21]: 一组为正值(1.1±0.6~10.1±0.6), 另外一组为

负值(−9.1±1.1~−2.7±0.6), 分别对应华南陆块北缘在

中元古代晚期 1.13±0.14 Ga 和古元古代中期 1.98± 

0.22 Ga 出现新生地壳生长.  

由于大别-苏鲁造山带超高压变质岩中的锆石都

经历了不同程度的变质重结晶或者有变质生长边 , 

其同位素体系容易在这些变质过程中受到改造 . 传

统的全颗粒 U-Pb 定年和氧同位素分析往往得到的是

老的残留锆石与变质新生锆石之间的混合结果 [4 ,6]. 

原位微区分析技术的应用 , 使我们能够成功地得到

继承岩浆成因核和变质生长域的 U-Pb 年龄、O 和 Hf

同位素组成 [9,26,27]. 全颗粒分析表明 [6], 苏鲁造山带

东南部青龙山地区的榴辉岩具有最低的锆石 δ18O 值, 

低达−10‰. 微区分析表明[9], 它们的岩浆核 U-Pb 年

龄为 769±9 Ma, 多具有正的 δ18O 值, 高的 Th/U 和
176Lu/177Hf 比值. 与此对应的是, 具有三叠纪 U-Pb

年龄的变质新生锆石域具有负的 δ18O 值(−10.0‰~ 

−2.2‰), 低的 Th/U 和 176Lu/177Hf 比值. 这些负 δ18O

变质锆石是从负 δ18O 变质流体中结晶出来的, 而这

些流体是从遭受过大气降水热液蚀变的负 δ18O 原岩

中变质脱水形成的. 如果只考虑其中新元古代 U-Pb

年龄的岩浆核(图 2(a)), 这些数据有力地证明了新元 
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图 2  华南新元古代锆石 SIMS 法 U-Pb 年龄与 O 同位素组成关系 
(a) 大别-苏鲁造山带变质岩原岩[9,10]; (b) 南秦岭耀岭河群火山岩[11]; (c) 成冰纪地层中的碎屑锆石[12]; (d) 江南造山带东部和西部的 

花岗质岩石[25] 

 
 

古代时期低 δ18O 和负 δ18O 岩浆活动的存在. 部分低

δ18O 和负 δ18O 锆石表现出较年轻的表面 U-Pb 年龄及

其较低的谐和度, 这显然是三叠纪变质重结晶作用所

引起的. Fu 等人[10]对大别-苏鲁造山带更多产地的研

究也得到了类似的结果. 新元古代 U-Pb 年龄岩浆核

的平均 δ18O 值为−0.9‰~6.9‰, 三叠纪 U-Pb 年龄变质

增生边的平均 δ18O 值为−9.9‰~6.8‰. 在锆石 δ18O 与

U-Pb 年龄关系图(图 2(a))上, 虽然~800 Ma 之前有零

星的锆石表现出低于 4.8‰的 δ18O 值, 但低 δ18O 和负

δ18O 的锆石都是在~780 Ma 之后才开始集中出现. 这

意味着, 低 δ18O 岩浆活动开始发育的时间在 780 Ma

左右.  

除了应用微区分析技术之外 , 另外一个消除变

质作用影响的途径是选择没有变质或者变质程度很

低的新元古代岩浆岩作为研究对象 . 由于大别造山

带北麓北淮阳低级变质带的花岗质岩石只遭受了绿

片岩相变质作用 , 它们成为研究这一问题的绝佳对

象. Wu 等人[22]和 Zheng 等人[7]对北淮阳变花岗岩的

研究表明, 其锆石 U-Pb 年龄分为两组, 分别为~780

和~750 Ma, 全颗粒锆石 δ18O 大多低于 4‰, 少量与

正常地幔值 5‰~6‰相似. 锆石阴极发光照片显示, 

它们基本都保留了岩浆振荡环带 , 少数颗粒有很窄

(~1 m)的热液蚀变边, 并且锆石与其共生矿物之间

显示出强烈的 O 同位素不平衡. 其中, 沃子村花岗岩

中的石榴石 δ18O 值低达14.4‰~10.0‰, 而其中的

锆石 δ18O 值为 0.5‰~2.7‰, 远远高于共存石榴石的

δ18O 值. 这些结果说明, 北淮阳花岗岩至少经历了两

期高温水岩反应, 第一期形成了低 δ18O 岩浆以及低

δ18O 锆石, 而第二期则只导致包括石榴石、石英在内

的造岩矿物 δ18O 值变负, 而锆石颗粒只发育了热液

蚀变边. 通过 SHRIMP 锆石 U-Pb 定年, Zheng 等人[7]

确定出这两期水岩反应发生的时间分别是~780 和
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~750 Ma. 由于负 δ18O 水岩反应时间~750 Ma 明显早

于雪球地球事件时间 720~635 Ma, 因此将其解释为

最早一期大陆冰川(Kaigas 冰期)融水的结果. 刘景波

等人 [28]报道了北淮阳带中低级变火山岩和变花岗岩

的离子探针锆石 O 同位素和 U-Pb 年龄数据, 发现低

δ18O 值(2.8‰~4.0‰)在锆石的边部和核部均有记录, 

U-Pb 年龄集中在 757±12~770±6 Ma; 变流纹岩中一

粒锆石的边部给出负 δ18O 值(6.4‰和5.3‰), 获得

的 206Pb/238U 年龄是 747±11 Ma; 少数分析由于放射

成因 Pb 丢失而给出了新元古代晚期 206Pb/238U 年龄. 

显然 , 这些低 δ18O 锆石是在新元古代中期形成的 , 

与先前的 U-Pb 定年结果[7,22]一致; ~750 Ma 的高温热

液蚀变可能只是局部改变了锆石边部的 U-Pb 年龄和

O 同位素组成.  

大陆俯冲带地壳物质重熔和再循环是化学地球

动力学研究的前沿和热点[3]. 华南陆块北缘新元古代

氧同位素异常为我们示踪俯冲带地壳物质重熔和再

循环提供了独特的地球化学标志. 在大别-苏鲁造山

带及其以北蚌埠-胶北的碰撞后岩浆岩中, 业已发现

有新元古代和三叠纪 U-Pb 年龄的锆石以及低 δ18O 锆

石[29~32]. 显然, 这些碰撞后花岗岩中的低 δ18O 信息

是继承自俯冲大陆地壳的低 δ18O 岩石; 碰撞后镁铁

质岩石中的低 δ18O 信息是继承自其造山带岩石圈地

幔源区 , 具体是通过俯冲地壳岩石部分熔融衍生的

低 δ18O 熔体交代上覆地幔楔所形成的[3]. 在这些岩

石中, 不仅残留的岩浆锆石核保存了新元古代 U-Pb

年龄和低 δ18O 值, 而且残留的变质锆石保存了三叠

纪 U-Pb 年龄和低 δ18O 值. 这些观察说明, 在大陆俯

冲带部分熔融条件下地壳源岩锆石的 U-Pb 年龄和氧

同位素信息能够得以幸存而没有被完全抹去.  

3  华南陆块其他地区氧同位素异常 

大别-苏鲁造山带的西向延伸是红安-桐柏-秦岭

造山带, 同属华南陆块北缘[33]. Liu 等人[11]报道了南

秦岭耀岭河群火山岩 CAMECA 离子探针锆石 U-Pb

定年和 O 同位素结果, 为华南陆块北缘低18O 岩浆

活动的时间提供了进一步限定(图 2(b)). 对耀岭河群

不同层位变流纹岩中的锆石进行分析 , 得到底部单

元锆石 δ18O 值范围为4.1‰~10‰, 而顶部单元则缺

乏低 δ18O 锆石. 底部单元的锆石 U-Pb 年龄为 719~ 

790 Ma, 代表了低 δ18O 岩浆活动的时间. 在这些样

品中, 只有两粒锆石具有负的 δ18O 值, 分别为4.1‰

和0.9‰, 并且都具有谐和的 U-Pb 年龄 758±11 和

746±11 Ma. 这两粒锆石都具有 δ18O 值偏高(分别为

4.1‰和 2.7‰)但 U-Pb 年龄与边部一致的核, 似乎暗

示短时间内负 δ18O 蚀变岩石的重熔可能是负 δ18O 锆

石形成的机制. 但是, 这两粒锆石中具有负 δ18O 值

的边部环带都比较模糊 , 因此负 δ18O 值也可能是

~750 Ma 高温热液蚀变的结果 . 如果只考虑锆石

U-Pb 年龄比较谐和(不谐和度<10%)的数据(图 2(b)), 

δ18O 值低于 4.8‰的锆石 U-Pb 年龄范围为 780~690 

Ma. 因此 , 南秦岭浅变质火山岩的数据也说明 , 低

δ18O 岩浆开始活动出现的可能时间是~780 Ma.  

对华南陆块其他地区新元古代岩石的研究 , 也

为低 δ18O 岩浆活动的时间和空间范围提供了限定. 

Zheng 等人 [34]对扬子克拉通西缘川西地区 760~750 

Ma 双峰式侵入岩中锆石进行了激光氟化氧同位素分

析, 得到其 δ18O 值为 4.2‰~6.2‰; 对这些锆石进行

LA-MC-ICPMS 法 Lu-Hf 同位素分析, 得到了正的

εHf(t)值(图 3). 与此相似, Fu 等人[10]报道了川西宝兴

杂岩中~800 Ma 锆石的 δ18O 值为 3.9‰0.9‰ 到 

4.0‰0.9‰(CAMECA 分析结果加权平均值), 810~ 

820 Ma 花岗岩的锆石 δ18O 值为 4.6‰0.4‰到 6.7‰ 

5.7‰. 这些结果说明 , 华南陆块西缘可能在~820 

Ma 就开始发育低 δ18O 岩浆活动, 但是参加高温水岩

反应的表面流体可能是古海水 , 目前尚无大气降水

参与的地球化学证据.  

扬子克拉通东南缘江南造山带出露有大量新元

古代中期 S 型花岗岩和火山岩. Zheng 等人[34]对江南 

 
 

 

图 3  华南不同地区新元古代中期岩浆岩锆石 U-Pb 年龄和

Lu-Hf 同位素组成 
数据来源文献[1] 
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造山带西部~825 Ma 花岗岩的研究发现, 其中锆石具

有高 δ18O 值(8.7‰~10.4‰)和负 εHf(t)值(图 3). Wu 等

人[35]和 Zheng 等人[36]对江南造山带东部新元古代花

岗岩和火山岩的研究得到 , 其中锆石一般表现为高

δ18O 值和正 εHf(t)值(图 3). 这些结果说明, 江南造山

带新元古代中期 S 型花岗岩和火山岩的源岩均为沉

积岩, 但是西部来自古老地壳的风化剥蚀, 而东部来

自新生地壳的风化剥蚀. Wang 等人[25]对江南造山带

东部和西部新元古代花岗岩进行了锆石微区 Hf-O 同

位素分析, 结果证实其中锆石 δ18O 值都高于地幔值

5‰~6‰(图 2(d)), 范围为 6‰~12‰, 并且核-边变化

幅度较大, 为 3‰~6‰; 江南造山带西部锆石 εHf(t)值

为负值, 东部为正值, 总体上与前人在江南造山带的

研究结果 [34~41]一致 . 江南造山带东部新元古代中期

岩浆岩源区为新生地壳 , 指示扬子克拉通东缘是大

陆增生形成华夏褶皱带的主要地区[1]. 因此, 江南造

山带在新元古代中期显然没有发育低 δ18O 岩浆活动. 

唯一例外是江南造山带东部石耳山花岗岩 , 其锆石

虽然不亏损 18O, 但石英 δ18O 值为 1.8‰~9.3‰[36], 说

明局部地区发育了高温水岩反应.  

Wang 等人 [12]对江南造山带西部成冰纪地层中

的碎屑锆石进行了大量的 CAMECA 离子探针 O 同位

素分析和 U-Pb 定年. 排除 U-Pb 年龄不谐和的那些碎

屑锆石(图 2(c)), 对其余的数据进行检查发现: (1) 这

些碎屑锆石中没有负 δ18O 值; (2) 虽然在 850 Ma 之

前已经零星地出现了少数低 δ18O 锆石, 但 δ18O 值低

于 4.8‰锆石大量出现的 U-Pb 年龄局限在 790~750 

Ma 之间. 由于这些碎屑锆石来源不确定, 并且江南

造山带西部的这些低 δ18O 锆石所对应的 εHf(t)值变化

范围也很大, 约为20~15[42], 因此这些低 δ18O 锆石

既有可能是像黄石公园那样由破火山口低 δ18O 岩石

重熔形成 [43], 也有可能是经历了海水高温蚀变的洋

壳岩石被俯冲之后重熔形成[44].  

对比图 2(a)~(c)可以看到, 这些低 δ18O 锆石表现

出一个共同特点, 就是在~780 Ma(点划线), 它们相对

于正常和高 δ18O 锆石的比例发生了显著提高, 意味着

低 δ18O岩浆的产率显著提高, 即低 δ18O岩浆活动开始

大量发育. 另一方面, 扬子克拉通周边不同地区新元

古代岩石的锆石 εHf(t)值存在明显的差别(图 3), 说明

有的地区出现新生地壳生长, 有的地区只有古老地壳

再造. 这也与图 2 中所显示的大量 δ18O 值超过 8‰的

高 δ18O 锆石在 850～800 Ma 阶段大量出现相一致, 因

为古老地壳再造往往伴随着有大量经历过地表风化作

用的物质参加岩浆活动, 形成高 δ18O 锆石[34~36].  

4  小结 

对锆石进行氧同位素分析的方法有两种: (1) 激

光全颗粒分析, 具体是将 1~2 µg 含有几百个锆石颗

粒在 BrF5 氛围下通过激光加热发生反应形成氧气, 

然后将其引入质谱仪进行 18O/16O 比值测定; (2) 离子

探针微区分析, 目前有 CAMECA 和 SHRIMP 两种型

号的离子探针可对锆石进行氧同位素分析 , 都是采

用阳离子束激活矿物表面~5 µm 深度的氧离子, 然后

在离子计数器中分别测定单个氧同位素 16O, 17O 和
18O 的含量. 需要注意的是, 只有当被分析锆石颗粒

具有均一的 δ18O 值时, 离子探针测定结果才会与激

光分析结果一致 . 如果被分析锆石颗粒具有不均一

δ18O 值, 则对核-幔-边的离子探针分析就会给出不同

δ18O 值 , 而激光分析则是给出多个颗粒加权平均

δ18O 值. 由于矿物在受到热液蚀变时边部比核部易

于发生氧同位素交换 , 而对矿物颗粒进行离子探针

分析时需要抛光表面物质 , 这样采用离子探针测定

的 δ18O 值可能与激光分析值存在一定的差别, 具体

取决于被抛光表面物质 δ18O 值与全颗粒物质 δ18O 值

之间的差别. 此外, Th 或 U 含量高的锆石 δ18O 值易

于受到热液蚀变而显著改变 , 而结晶程度高的锆石

δ18O 值即使受到热液蚀变也可保持基本不变. 采用

激光 LA-(MC)-ICPMS 法分析锆石 U-Pb 和 Lu-Hf 同

位素以及微量元素时 , 激光剥蚀深度比离子探针取

样深度要大几倍 , 这样在对这两种分析方法获得数

据进行耦合时 , 需要考虑单个锆石颗粒的地球化学

不均一性[9,26].  

华南陆块产出的低 δ18O 岩石和负 δ18O 岩石都局

限在其北缘的秦岭-大别-苏鲁造山带, 其中所卷入的

地表水是大气降水或大陆冰川融水 [2,7]; 而其他地区

只发生了局部高温水岩反应 , 其中所卷入的地表水

可能是海水而不是大气降水或大陆冰川融水 ; 低

δ18O 岩浆岩乃至负 δ18O 岩浆岩侵位的初始时间是

~780 Ma. 大陆裂谷构造带是形成这些新元古代中期

低 δ18O 岩浆和负 δ18O 岩浆最有可能的地质环境[6]. 

这个裂谷构造开始发育的时间与 Rodinia 超大陆裂解

时间 [36,45]一致 , 结合华南陆块北缘在三叠纪时期与

华北克拉通南缘发生碰撞[3], 可以推测华南陆块北缘

就是其从 Rodinia 超大陆裂解出去的位置 . 在经过
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~500 Ma 的大陆漂移后, 华南陆块北缘与华北克拉通

南缘及其古生代时期增生的造山带在三叠纪时期发

生大陆碰撞 , 形成了今天看到的秦岭-桐柏-红安-大

别-苏鲁造山带[33].  
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