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摘要  温泉钼矿床是一个与三叠纪花岗岩有关的斑岩型钼矿床. 温泉岩体地球化学特征上

富集LILE和LREE, 贫化HFSE, 较岛弧火山岩有明显高的碱(K2O+Na2O)和Sr, Ba含量, 与

高钾钙碱性系列的后碰撞花岗岩相似. 温泉岩体的常量元素、微量元素、稀土元素及年代

学资料显示, 它们是在陆-陆挤压碰撞向伸展转化地球动力学条件下, 由富集的岩石圈地幔

发生部分熔融产生的基性岩浆和其所诱发的加厚下地壳部分熔融形成的酸性岩浆混合的产

物. 5 件辉钼矿的 Re-Os 同位素定年结果显示, 辉钼矿 Re-Os 模式年龄在(212.7 ± 2.6)(215.1 ± 

2.6) Ma之间, 其加权平均值(214.1 ± 1.1) Ma, 由 ISOPLOT程序获得的等时线年龄为(214.4 ± 

7.1) Ma. 该年龄与前人报道的温泉岩体的 K-Ar 年龄(223~226 Ma)和 SHRIMP U-Pb 锆石年

龄((223 ± 7) Ma)在误差范围内相近但偏晚, 反映 Mo 矿化主要发生在岩浆侵入-成岩的晚期

阶段, 成岩成矿发生于华北与华南板块全面对接后秦岭造山带构造体制由碰撞到后碰撞的

转折阶段, 并与南秦岭的变质变形、勉-略洋盆闭合及大别-苏鲁超高压岩石板片折返这一统

一地质事件相对应. 中三叠世华北和华南发生大规模陆-陆碰撞并导致地壳明显增厚或俯冲

板片折返, 印支晚期构造体制进入由碰撞到碰撞造山后伸展的转折阶段, 地幔软流圈物质

上涌并底侵于下地壳底部而诱发的下地壳物质的部分熔融形成富 Mo 的花岗质岩浆, 岩浆

冷凝分异出的成矿流体使成矿元素 Mo 富集成矿. 秦岭造山带的斑岩钼矿床主要形成于 2

个时期, 即 220 Ma 左右和 140 Ma 左右, 这两个成矿作用均发生于从挤压到伸展转变的构

造环境, 但是它们发生在秦岭造山带不同的构造演化阶段. 温泉钼矿床的发现, 表明西秦

岭三叠纪构造岩浆岩带是秦岭造山带又一重要的 Mo 矿化有利地带, 对西秦岭三叠纪花岗

岩的含矿性评价研究应当引起今后重视. 
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秦岭造山带以宝成铁路为界 , 大致可划分为东

秦岭造山带和西秦岭造山带[1~3]. 秦岭造山带目前已

发现的钼矿床主要集中于华北克拉通南缘的东秦岭

构造带中, 东秦岭钼矿带目前控制储量达 500 万吨, 

已超过美国Climax-Henderson斑岩钼矿带而成为全球

第一大钼矿带[4]. 该钼矿带西起陕西省的金堆城, 东

至河南省栾川南泥湖-嵩县雷门沟, 产出了金堆城、南

泥湖、三道庄和上房沟等超大型钼矿床, 钼储量约占

全国总储量的 52%[4~6]. 迄今不少学者对东秦岭钼矿

带的矿床时空分布、成矿物质来源、构造环境、成矿

  

引用格式: 朱赖民, 丁振举, 姚书振, 等. 西秦岭甘肃温泉钼矿床成矿地质事件及其成矿构造背景. 科学通报, 2009, 54: 2337~2347 

Zhu L M, Ding Z J, Yao S Z, et al. Ore-forming event and geodynamic setting of molybdenum deposit at Wenquan in Gansu Province, Western 
Qinling. Chinese Sci Bull, 2009, 54, doi: 10.1007/s11434-009-0094-6  

mailto:zhulaimin@nwu.edu.cn


 

 
 
 

    2009 年 8 月  第 54 卷  第 16 期 

年龄、分类及矿化特征等已进行了深入探讨[4~16]. 已

有研究显示 , 东秦岭钼矿带成岩成矿主要发生于侏

罗纪-白垩纪的同一成岩成矿系统中, 与发生于 140 

Ma左右的中国东部构造体制大转换晚期的伸展地球

动力学事件相吻合 , 对应的地球动力学背景为华北

板块与华南板块碰撞造山后的陆内造山和伸展过程
[4,5,10,11]. 但是过去研究工作也表明, 东秦岭钼矿带也

有少量三叠纪成矿的年龄报道 , 如黄龙铺碳酸岩型

钼矿床的辉钼矿Re-Os定年给出 206~222 Ma成矿年

龄 [13~15]. 因此 , 秦岭地区是否存在三叠纪钼成矿事

件, 是值得探讨的重要问题.  

西秦岭甘肃武山温泉钼矿床的发现 , 使三叠纪

花岗岩有关的Mo多金属矿化问题研究再度引起人们

的重视和思考 [17] , 与三叠纪岩浆侵入活动及富集成

矿研究也成为具有重要意义的新课题. 显然, 东、西

秦岭钼矿化成矿年代学和含矿岩体岩石地球化学对

比研究, 成为揭示东、西秦岭钼矿床和成矿岩体产出 

的构造环境差异以及全面认识东、西秦岭区域成矿动

力学背景异同的关键. 同时, 西秦岭钼矿床和成矿岩

体的研究对解释西秦岭地区在华北、华南两大陆块碰

撞后的岩石圈减薄、构造体制的转换与大规模成矿, 

探索勉-略洋盆闭合、大别-苏鲁超高压岩石板片折返

事件以及秦岭造山带的形成演化也具有重要理论意

义. 本文对温泉钼矿床开展了辉钼矿 Re-Os 精确定年

以及温泉含矿岩体与金堆城含矿岩体的岩石地球化

学对比研究 , 探讨了成岩与成矿的关系及其区域地

球动力学背景 , 为全面深入认识秦岭造山带三叠纪

成矿事件提供了新的证据.  

1  温泉岩体及钼矿化地质特征 

西秦岭造山带北以唐藏-武山-临夏-贵德断裂为

边界与祁连造山带相邻, 南以勉略-阿尼玛卿缝合带

为边界与巴颜喀拉-松潘造山带和碧口块体相邻(图

1). 西秦岭显生宙地层系统中主要由泥盆纪到白垩  

 

 
图 1  西秦岭温泉钼矿床区域地质(a)及矿床地质简图(b)(据文献[2,17]改编) 

1, 花岗斑岩; 2, 黑云母花岗岩; 3, 似斑状黑云母二长花岗岩; 4, 矿(化)点; 5, 地质界线; 6, 断层 
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纪的沉积岩系组成.西秦岭花岗岩主要呈近东西向展

布, 平行于主要构造线方向, 沿勉略板块缝合带两侧

分布 (图 1), 花岗岩类岩体形成时代主要为三叠纪
[18,19], 岩体出露面积从不足 1~500 km2 以上不等. 温

泉花岗岩体位于甘肃省武山县四门乡-温泉乡一带 , 

处于北秦岭与秦岭微板块的拼接部位[1], 即商丹缝合

带西延部分的南侧(武山鸳鸯镇)(图 1). 岩体中心地

理坐标为 105°07′00″E, 34°37′00″N地表形态似圆形, 

出露面积约 253 km2. 岩体之南有与其相伴的教场

坝、正沟、柏家庄、吴茶坝和碌碡坝 5 个二长花岗岩

体, 也称为“五朵金花”[20]. 

温泉岩体侵入于泥盆系沉积岩系中 , 为一个多

期侵位的复式岩体(图 1). 温泉岩体由早到晚依次由

黑云母花岗岩、含斑黑云母二长花岗岩、似斑状含角

闪石二长花岗岩、似斑状粗斑-巨斑状黑云母二长花

岗岩和似斑状正长花岗岩组成 [20,21]. 二长花岗岩为

其主要岩石类型 , 但在岩体中含有少量的花岗闪长

岩 . 岩体均见有数量不等和大小不一的暗色闪长质

微粒包体[20,21]. 研究表明, 二长花岗岩基本未受基性

岩浆混染或混染程度很低 , 而花岗闪长岩为受基性

岩浆混染程度较高的岩浆混合暗色花岗岩 [20]. 花岗

闪长岩和二长花岗岩一般为中粒结构, 块状构造, 无

变质变形, 岩石中常见有钾长石斑晶, 含量 5%~20%

不等. 二长花岗岩的主要矿物为[20]: 石英 20%~30%, 

斜长石 30%~35%, 钾长石 30%~35%, 黑云母 2%~6%. 

花岗闪长岩的主要矿物组成为[2]: 石英 15%~20%, 斜

长石 30%~45%, 钾长石 15%~30%, 黑云母 3%~6%, 

角闪石 1%~3%.  

温泉钼矿床矿化主要发育于复式岩体中的似斑

状黑云母二长花岗岩和花岗斑岩中(图 1), 已控制的

矿带南北长 800 m, 东西宽 200 m, 厚度从 37.5~445 

m. 矿化产出严格受岩体中原生节理控制, 含钼石英

细脉充填其内(图 2), 钼矿体主要由相互平行或网状

含辉钼矿-石英细脉和花岗斑岩组成, 矿化极不均匀, 

金属硫化物局限于石英脉两壁或内部及花岗斑岩中, 

呈薄膜状或星点状产出. 矿脉与围岩界线不清楚. 矿

化类型以细脉状和细脉浸染状为主. 根据钻探资料, 

矿化由地表分散、不连续矿化到深部变为连续面型矿

化, 深部矿体连成一体, 面积 0.3 km2 (图 2). 含辉钼

矿石英细脉呈烟灰色, 宽 1～5 mm, 个别达 1 cm, 每

米范围内有 8~25 条(图 3); 脉越多越细, 钼含量越高. 

矿石矿物组合简单, 主要为辉钼矿和黄铜矿, 并有少

量黄铁矿和白钨矿等, 脉石矿物主要为石英、钾长石、

黑云母等. 矿石中有用元素以钼为主, 含钼 0.01%~ 

0.48%, 伴生铜 0.01%~0.05%, 铼 0.001%~0.0001%, 

钨 0.01%~0.03%, 铍 0.001%. 围岩蚀变呈面型展布, 

主要发育钾长石化、硅化、高岭土化、绿帘石化(图

3)和少量黄铁矿化、孔雀石化及沸石化等. 钼矿化与

钾长石化和硅化关系密切(图 3). 温泉岩体中Mo, Sn, 

Bi, W等高温热液成矿元素含量明显偏高, 其中W和

Mo 含量为相邻的同期岩体如柏家庄、吴茶坝等岩体

的 1～3 倍多[20], 似斑状黑云母二长花岗岩和花岗斑

岩全岩发生矿化 . 温泉钼矿床矿化地质特征与东秦

岭斑岩型钼矿床 [10]具有一定相似性 , 故其成因类型

应属广义的斑岩型钼矿床.  

 
图 2  32 线勘探剖面图(甘肃有色地勘局天水总队实测) 

1, 矿体; 2, 第四系; 3, 钻孔及编号; 4, 花岗岩类岩石 

 

2  温泉岩体地球化学特征 

2.1  主量元素 

前人已有对东秦岭钼矿带 40 个代表性成矿斑岩

体的岩石化学对比研究表明 , 成矿斑岩体岩石化学

特征相似 [4,8,10,16] , 故兹以东秦岭金堆城成矿花岗斑

岩为代表, 与西秦岭温泉岩体岩石化学进行对比, 揭

示东、西秦岭成矿岩体岩石化学特征的异同. 金堆城

花岗斑岩以高硅富碱为特征 [10], SiO2 含量高(SiO2 

68.59%~83.83%, 平均达 75.34%)、低钛 (TiO2  = 

0.03%~0.59%, 平均为 0.17%)、富A12O3(A12O3 = 

7.18%~15.07%, 平均为 12.38%), 碱含量偏高(K2O+ 

Na2O = 2.15%~9.55%, 平均为 7.21%)、相对富钾(K2O/ 

Na2O = 0.02~31.00, 平均为 4.89); MgO含量低(MgO= 

0.10%~0.77%, 平均为 0.30%). 金堆城岩体铝指数较

高, ACNK=Al2O3/(Na2O+CaO+K2O)摩尔比= 0.99~3.46 
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图 3  温泉钼矿床矿化特征照片 

(a) 含矿似斑状花岗岩, 发育钾长石化和硅化; (b) 几组含辉钼矿细脉相互交切; (c) 沿近垂直方向裂隙充填的含辉钼矿的石英网脉;  

(d) 近水平方向裂隙中发育的含辉钼矿石英脉; (e) 辉钼矿-石英脉发育在钾长石花岗斑岩中; (f) 含矿花岗斑岩发生绿帘石化 

 
(平均值为 1.36), 里特曼指数 δ = 0.15~ 2.90(平均为

1.77), 镁 指 数 Mg# 较 低 (Mg#=100 × Mg2+/(Mg2++ 

TFe3+)=15.43~45.54 之间, 平均 26.00), 属于超酸性

的高钾钙碱性和钾玄系列的过铝质花岗岩类(图 4). 

与金堆城花岗斑岩比较可见 , 温泉岩体化学成

分变化较大(网络版附表 1), 以相对低 SiO2 和 K2O, 

富 CaO, MgO, Fe2O3 和 TiO2 为特征, 总体化学成分偏

基性, 显示 SiO2= 61.64%~72.47% (平均值为 68.51%), 

Al2O3 = 14.13%~16.96% (平均值为 14.93%), CaO = 

0.61%~3.76% (平均值为 2.00%), MgO = 0.38%~2.04% 

(平均值为 1.15%), K2O = 4.40%~5.19% (平均值为

4.81%), K2O/Na2O=1.41~1.20 (平均值为 1.25); 铝指数

ACNK = Al2O3/(Na2O+CaO+K2O)摩尔比=0.92~1.04 (平

均值为 0.99), 属于偏铝质系列花岗岩类(图 4(b)). 温

泉岩体里特曼指数 δ=2.51~3.87(平均为 2.97), 镁指

数 Mg#较高(Mg#=100×Mg2+/(Mg2++TFe3+)=25.71~ 

50.33 之间, 平均 39.97). 在 SiO2-K2O 图(图 4(a))中, 

温泉岩体样品主要投入于高钾钙碱性系列-钾玄岩系

列花岗岩范围内 , 反映岩石以高硅富钾为特征 ; 在

R1-R2 判别图上大部分样品落在板块碰撞后隆起花

岗岩和晚造山期花岗岩区域中(图 5), 指示温泉岩体

形成于板块碰撞后隆起构造环境.  
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图 4  温泉花岗岩的 SiO2-Na2O+K2O 图解(a)及 ACNK-ANK 图解(b) 

 

 
图 5  温泉岩体的 R1-R2 图解 

底图据文献[22]. 1, 幔源花岗岩; 2, 板块碰撞前消减地区花岗岩; 

3, 板块碰撞后隆起花岗岩; 4, 晚造山期花岗岩; 5, 非造山区花岗

岩 ;  6 ,  地壳熔融的花岗岩 ;  7 ,  造山后期 A 型花岗岩 ;  R1= 

4Si–11(Na+K)–2(Fe+Ti), R2 = 6Ca+2Mg+Al 
 

2.2  微量元素和稀土元素 

西秦岭温泉岩体与东秦岭金堆城花岗斑岩的微

量元素和稀土元素组成特点和分布模式接近(图 6). 

微量元素大离子亲石元素 LILE 相对富集, 高场强元

素 HFSE 贫化. 稀土元素球粒陨石标准化及微量元素

PM 标准化蛛网图显示(图 6), 两岩体 Rb 和 U 相对富

集, Ti亏损, ∑REE变化较大, LREE富集, 轻重稀土分

馏较明显; LREE/HREE 比值或(La/Yb)N 比值较大网

络版; 以 Eu 异常不明显或无 Eu 异常为特征.  

温泉岩体 19件样品的微量元素分析数据显示(网

络版附表 2), 它的微量元素组成变化范围较大: Rb = 

152.30281.00 μg·g1 (平均值为 206.06 μg·g1), 

Sr=140.00980.00 μg·g1 (平均值为 396.94 μg·g1), 

Ba=350.002110.00 μg·g1 (平均值为 949.89 μg·g1), 

Y=9.5723.97 μg·g1 (平均值为 14.85 μg·g1), 

Zr=120.00280.00 μg·g1 (平均值为 172 μg·g1), 

Hf=3.708.50 μg·g1 (平均值为 5.22 μg·g1) , 

Nb=15.9530.00 μg·g1 (平均值为 21.82 μg·g1), 

Ta=1.403.50 μg·g1 (平均值为 2.37 μg·g1). 温泉岩

体微量元素 PM 标准化蛛网图显示(图 6(b)), 它们均

具有 Ba, Nb, P 和 Ti 的负异常, Zr 和 Hf 无明显的异 

 

 
图 6  温泉岩体和金堆城花岗斑岩的稀土对球粒陨石标准值的配分曲线(a)及微量元素对原始地幔标准值配分曲线(b) 

球粒陨石和原始地幔数据据文献[23] 
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常. 温泉岩体的Rb和U相对富集, Ti亏损, 不相容元素

地球化学特征与后碰撞花岗岩相似 [25,26] (图 7), 在

Rb-Y+Nb和Rb/30-Hf-Ta×3 构造判别图解(图 7)中, 大

部分样品落于同碰撞花岗岩到后碰撞花岗岩过渡区域. 

温泉岩体的∑REE变化均较大(∑REE = 90.96~230.04 

μg·g1), LREE较HREE富集(∑LREE = 81.45 ~ 214.21 

μg·g1, ∑HREE = 8.17~16.09 μg·g1), 轻重稀土分馏

较明显, LREE/HREE=6.77~15.16, (La/Yb)N = 8.47~ 

28.60; Eu异常中等或不明显(δEu=0.58~0.97, 平均为

0.72)(网络版附表 3). 在稀土元素组成的球粒陨石标

准化模式图上(图 6(a)), 它们均表现为轻稀土的富集

和重稀土的亏损, 中等程度到弱的Eu负异常. 

3  辉钼矿 Re-Os 同位素定年 

温泉钼矿床 5件辉钼矿样品的 Re-Os同位素测试

结果列于表 1. 5 件辉钼矿样品均采自含辉钼矿的石

英脉, 辉钼矿单矿物经样品粉碎、粗选和双目显微镜

下仔细挑选. 辉钼矿 Re-Os 化学分离步骤和质谱测定

在国家地质测试中心由屈文俊等完成 . 分析流程和

方法详见文献[27,28], 样品经分解、Os 蒸馏分离、Re

萃取分离等步骤后, 最后采用美国 TJA 公司生产的

TJA X-series ICPMS 测定同位素比值. 对于 Re, 选择

质量数 185, 187, 用 190 监测 Os. 对于 Os 选择质量

数为 186, 187, 188, 189, 190 和 192, 用 185 监测 Re. 

模式年龄 t 按下式计算:  

187

187

1 O
ln 1

Re
s  

   
  

t  

其中 λ(187Re 衰变常数)=1.666×1011 a1. 5 件辉钼矿 

给出的模式年龄在(212.7~215.1) Ma 之间, 在误差范

围内一致, 其加权平均值为(214.1 ± 1.1) Ma, 应用 

ISOPLOT程序[29]求得的等时线年龄(214.4 ± 7.1) Ma 

(表 1, 图 8). 辉钼矿Re-Os模式年龄和等时线年龄指

示, 温泉钼矿床矿化发生于印支晚期, 该年龄值上限 
 

 

图 7  温泉花岗岩 Y+Nb-Rb 图解(a)(底图据文献[25])及 Rb/30-Hf-Ta×3 三角图解(b) 

底图据文献[24]. VAG, 火山弧花岗岩; ORG, 洋中脊花岗岩; WPG, 板内花岗岩; Syn-COLG, 同碰撞花岗岩; POG, 后碰撞花岗岩 

 

表 1  西秦岭甘肃温泉钼矿床辉钼矿 Re-Os 同位素分析结果 a) 

Re/g·g1 普 Os/ng·g1 187Re/g·g1 187Os/ng·g1 模式年龄/Ma 
样号 样重/g 

测定值±不确定度 测定值±不确定度 测定值±不确定度  测定值±不确定度  测定值±不确定度

Ws-zk-1 0.01010 33.523 ± 0.296 0.0001 ± 0.0313 21.071 ± 0.186 75.38 ± 0.57 214.3 ± 2.7 

Ws-zk-2 0.01055 24.060 ± 0.190 0.0000 ± 0.0148 15.123 ± 0.119 53.68 ± 0.43 212.7 ± 2.6 

Ws-5 0.01148 27.959 ± 0.215 0.0054 ± 0.0194 17.574 ± 0.135 62.71 ± 0.48 213.8 ± 2.5 

Ws-3 0.01038 25.121 ± 0.201 0.0000 ± 0.0220 15.790 ± 0.126 56.70 ± 0.44 215.1 ± 2.6 

Ws-1 0.01055 20.471 ± 0.173 0.0000 ± 0.0434 12.867 ± 0.109 46.05 ± 0.45 214.4 ± 2.9 

a) 普 Os 是根据 Nier 值的 Os 同位素丰度, 通过 192Os/190Os 测量比计算得出, 187Os 是 Os 同位素总量. Re, Os 含量的不确定度包括

样品和稀释剂的称量误差、稀释剂的标定误差、质谱测量的分馏校正误差、待分析样品同位素比值测量误差. 置信水平 95%, 模式年龄

的不确定度还包括衰变常数的不确定度(1.02%), 置信水平 95%. 实验空白值 Re 为 0.0035 ng, 187Os 为 0.00001 ng 
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图 8  温泉钼矿床辉钼矿 Re-Os 同位素等时线(a)及模式年龄加权平均值(b) 

 
值在误差范围内与温泉岩体中黑云母二长花岗岩的

黑云母K-Ar年龄 223226 Ma近似[18], 与花岗闪长岩

的SHRIMP 锆石U-Pb年龄值((223 ± 7) Ma)存在较大

的重叠但偏晚 [2], 反映Mo矿化主要发生在印支晚期

岩浆侵位晚期的冷却成岩阶段 . 这与野外露头所观

察到的钼矿化主要沿节理或裂隙充填-交代为主的现

象一致(图 3), 显示成矿略滞后于岩体.  

Re-Os同位素体系不仅可以精确的确定硫化物矿

床形成的时间 , 而且可以示踪成矿物质来源以及指

示成矿过程中不同来源物质混入的程度 [30]. 成矿物

质具有壳幔混合源的矿床 , 在每克辉钼矿中Re含量

多在十几至几十个微克, 而成矿物质完全来自上地壳

的矿床, 其辉钼矿Re含量明显偏低, 在 1~n µg·g1 或

更低[4,10]. 温泉钼矿床辉钼矿Re含量为 20.47~ 33.52 

µg·g1 (表 1), 与金堆城斑岩钼矿Re含量(12.9~19.7 

µg·g1)处在同一数量级[4,10], 二者均与壳幔混合源岩

浆矿床辉钼矿的Re含量接近. 

4  成岩成矿事件与成矿动力学背景 

温泉岩体中黑云母二长花岗岩的黑云母K-Ar 年

龄为 223~226 Ma[18], 花岗闪长岩的SHRIMP U-Pb 

锆石年龄为(223 ± 7) Ma (9 个锆石测定点, MSWD = 

1.4)[2], 这些年龄与勉略带北侧的三叠纪花岗岩的锆

石U-Pb年龄(220～205 Ma)[31]在误差范围内一致, 均

稍晚于秦岭造山带的主造山期(242 ± 21 Ma)[32~36], 表

明温泉岩体的侵入可能与三叠纪华北与华南板块的

碰撞事件有密切的关系. 温泉钼矿床辉钼矿Re-Os模

式年龄(加权平均值(214.1 ± 1.1) Ma)和等时线年龄

((214.4 ± 7.1) Ma)一致指示(表 1), 温泉钼矿床成矿发

生于印支晚期 , 该年龄值上限值在误差范围内与温

泉岩体黑云母K-Ar年龄及SHRIMP 锆石U-Pb年龄存

在较大的重叠但偏晚, 反映Mo矿化主要发生在岩浆

侵入-成岩的晚期阶段, 即印支晚期岩浆侵位晚期的

冷却成岩阶段.  

温泉岩体地球化学特征上富集 LILE 和 LREE, 

贫化 HFSE, 较岛弧火山岩有明显高的碱(K2O+Na2O)

和 Sr,Ba 含量, 与后碰撞花岗岩相似(图 5 和 7). 在

R1-R2 判别图上大部分样品落在板块碰撞后隆起花

岗岩和晚造山期花岗岩区域中(图 5((b)). 微量元素蛛

网图显示, 温泉岩体以 Rb 和 U 相对富集和 Ti 亏损为

特征(图 6((b)), Rb-Y+Nb 和 Rb/30-Hf-Ta×3 构造判别

图解(图 7)显示, 大部分样品落于同碰撞到后碰撞花

岗岩的过渡区域. 岩体的稀土配分型式基本一致(图

6(a)), 其∑REE 变化均较大, LREE 富集, 轻重稀土分

馏较明显; LREE/HREE 比值或(La/Yb)N 比值较大, Eu 

异常不明显或无Eu异常. 研究表明 [37~40] , 大陆岩石

圈在最大会聚后并逐步由挤压转向松弛的后碰撞阶

段, 往往会有大量富钾钙碱性岩浆作用发生, 岩浆活

动的源区物质受年轻地幔或地壳组分的改造 , 岩浆

形成机制常常与深大断裂的大规模走滑和岩石圈伸

展、减薄作用密切相关, 在此背景下常有大量花岗岩

形成, 代表了大陆会聚作用向伸展拉张的转折. 温泉

岩体常量、微量及稀土元素成分变化较大, 矿石辉钼

矿Re-Os同位素组成(表 1)及岩石包体研究结果表明
[20], 温泉岩体是壳、幔岩浆混合的产物, 由幔源基性

岩浆和壳源酸性岩浆两种岩浆成岩与结晶分异过程

中的混合和均一化而成 [20] . 因此, 温泉岩体是在陆- 

陆碰撞挤压向伸展转化地球动力学条件下 , 由富集

的岩石圈地幔发生部分熔融产生的基性岩浆和其所 
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诱发的加厚下地壳部分熔融形成的酸性岩浆混合的

产物.  

秦岭造山带是在晚太古代-中元古代洋陆间杂构

造基础上, 于晚元古代-中三叠世经历现代板块构造

体制的主造山期的华北-秦岭-华南 3 板块依次沿商丹

和勉略两条缝合带由南向北俯冲碰撞造山 , 从而奠

定了秦岭造山带基本构造格局 , 并由于后造山期强

烈的陆内造山作用的叠加改造终成的复合造山带[1,3]. 

目前的研究认为秦岭造山带沿南秦岭勉略带-大别山

的碰撞主要发生在中生代, 形成南秦岭造山带, 并最

终完成华南与华北板块的全面碰撞[33,35,36,41~43]. 温泉

岩体的黑云母K-Ar 年龄为 223~226 Ma[18], SHRIMP 

U-Pb锆石年龄为(223 ± 7) Ma[2]和勉略带北侧的三叠

纪花岗岩的锆石U-Pb年龄(220~205 Ma)[31]在误差范

围内一致, 都稍晚于秦岭造山带的主造山期(242  21) 

Ma)[32~36]. 温泉岩体和勉略带北侧的花岗岩岩浆的侵

入时间与南秦岭的变质变形[37]、勉-略构造带洋盆的

闭合时代(221~242 Ma)[32,33]及大别-苏鲁超高压变质

年龄(240~225 Ma)[41]下限一致. 考虑到大别-苏鲁造

山带东部存在晚三叠世由深俯冲板片折返初期的降

压脱水(源)和局部熔融(汇)形成的富钾花岗岩和长英

质岩墙 , 指示深俯冲板片在地幔深部断离后发生同

折返岩浆作用[41]. 因此, 温泉岩体岩浆结晶年龄与南

秦岭的变质变形、勉-略构造带洋盆闭合及大别-苏鲁

超高压岩石折返这一统一事件存在联系 . 华北与华

南板块的碰撞主要发生在 254~220 Ma[1,42,43], 碰撞峰

期年龄可能为 235~238 Ma左右[44]; 王晓霞等人[45]对

西秦岭地区老君山和秦岭梁岩体的锆石U-Pb年龄测

定结果为 214217 Ma, 卢欣祥等人[46]的研究认为其

应侵位于后碰撞环境. 如果将 240 Ma作为碰撞峰期

的年龄 , 温泉岩体侵位年龄至少比碰撞峰期晚了

10~20 Ma; 而对典型碰撞造山带的研究认为后碰撞

花岗岩的出现比碰撞峰期年龄晚 26 Ma(如喜马拉雅

地区)或 1015 Ma(如阿尔卑斯)[47], 由此可见, 温泉

岩体应侵位于碰撞后伸展环境或是由同碰撞到后碰

撞的转折阶段. 温泉岩体侵位于商丹缝合带以南, 构

造形式显示出一种相对拉张环境下岩体被动侵位的

型式. 温泉岩体呈椭圆形, 岩体没有明显的岩浆面理

和变形面理 ; 发育暗色闪长质微粒包体且没有明显

的岩体定向 [20,21], 同时在岩体边界没有明显的接触

变形带 , 这些特征与挤压环境下主动侵位的岩体如

秦岭地区灰池子岩体的构造型式明显不同 [48]; 区域

上与温泉岩体侵入年龄相近的迷坝、光头山和鹰咀岩

等岩体均切割了勉略构造带 [34], 上述特征表明这些

岩体应侵位于勉略带主变形期之后 , 显示出后碰撞

花岗岩的特征 . 事实上 , 根据碰撞造山作用演化的

P-T-t轨迹 [49,50], 一个完整的碰撞造山事件应包括挤

压、挤压向伸展转变和伸展 3 个阶段; 在造山作用的

挤压向伸展转变阶段 , 造山带处于减压增温的特殊

构造体制, 并以减压熔融应占主导地位, 减压促进物

质的熔融和流体产生 , 导致整个造山过程中强烈的

流体作用和岩浆作用 , 也必然引发最强烈的成岩成

矿作用. 由此可见, 温泉岩体应侵位于碰撞后伸展环

境, 或者至少是由同碰撞到后碰撞的转折阶段. 综合

西秦岭温泉含钼岩体地球化学和钼矿化年龄的综合

研究 , 可将西秦岭含钼岩体和钼矿化的形成过程初

步概括为: 伴随早三叠世主造山期的华北-秦岭-华南

3板块依次沿商丹和勉略两条缝合带由南向北俯冲碰

撞造山, 华北和华南发生大规模陆-陆碰撞并导致地

壳明显增厚 , 在印支晚期主造山期后当造山作用由

挤压向伸展转变阶段 , 造山带处于减压增温的特殊

构造体制 , 地幔软流圈物质上涌并底侵于下地壳底

部而诱发的下地壳物质的部分熔融形成富Mo的花岗

质岩浆, 当岩浆沿构造薄弱带上升到地壳浅部, 岩浆

冷凝分异出的成矿流体充填和交代围岩使成矿元素

富集成矿.  

东秦岭金堆城斑岩体锆石LA-ICP-MS U-Pb年龄

为 (140.95 ± 0.45) Ma[10], 与辉钼矿Re-Os模式年龄

(141 ± 4)~(127 ± 7) Ma下限值一致[13,15], 显示成岩成

矿发生于侏罗纪-白垩纪的同一成岩成矿系统中, 岩

体的形成和钼矿化的发生处于板内地球动力学条件

下 , 由陆内俯冲作用引起的基性岩浆的底侵作用形

成的混合花岗岩浆分异演化而成 , 对应的地球动力

学背景为华北板块与华南板块碰撞造山后的板内造

山和伸展过程 [1,3], 即南北主应力场向东西主应力场

构造体制大转折和东西向岩石圈大规模减薄作用所

伴随的壳幔强烈作用阶段. 实际上, 无论在陆陆碰撞

带还是在弧陆碰撞带 , 碰撞后岩浆活动的发生和发

展都是造山带加厚岩石圈构造跨塌和部分熔融的结

果, 属于碰撞后岩浆活动[41]. 东秦岭中生代以前为华

北板块的组成部分, 具有典型的板块边缘特征, 而在

中新生代经历了秦岭造山带的陆内造山活动 , 成为

秦岭造山带的北缘组成部分[1]. 中新生代以来东秦岭

位于太平洋板块、印度板块和欧亚板块内西伯利亚地
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块 3 个构造动力学系统的汇交复合部位, 东部更多受

太平洋板块的影响 , 使之正处于动力学系统转换时

期和过程之中[1,3], 原秦岭造山带中华北板块、华南板 

块及秦岭微板块 3 板块的俯冲造山形成的岩石圈根, 

在中新生代新的地幔动力学系统中 , 东部地幔流动

型式与方向发生向太平洋的近SN向物理场结构与状

态的调整转换, 引起秦岭岩石圈地幔拆沉作用, 流变

减薄 , 软流圈急剧抬升 , 幔源物质、热流流体上涌 , 

发生强烈壳幔物质交换 , 中下地壳加热 , 部分融熔 , 

强烈伸展流变 , 形成水平状流变的壳内流体软层和

新莫霍面, 造成显著的岩石圈去根作用[1]. 因此, 秦

岭-大别晚侏罗世-早白垩世岩浆活动属陆陆碰撞造

山带加厚岩石圈构造跨塌过程中部分熔融的产物 , 

可能与重力跨塌有关[41]. 由于岩石圈不同程度减薄, 

发生的岩石圈重力拆沉作用 , 引发软流圈的上隆抬

升 , 东秦岭受板片断离作用和壳幔边界附近发生的

基性岩浆底侵作用影响, 加厚的下地壳物质发生熔融

形成花岗质岩浆, 并沿构造薄弱带上升到浅层次侵位

形成东秦岭与同熔型花岗斑岩有关斑岩型矿床[10].  

综上所述 , 秦岭造山带的斑岩钼矿带主要形成

于 2 个时期, 即 220 Ma 左右和 140 Ma 左右, 这两

个成矿作用均发生于从挤压到伸展转变的构造环境, 

但是它们发生在秦岭造山带不同的构造演化阶段 . 

从秦岭造山带和大别-苏鲁超高压带构造演化历史分

析推断[1,3,41], 220 Ma 左右的成岩成矿事件发生在秦

岭主造山期的碰撞造山后伸展环境 , 并与南秦岭的

变质变形、勉-略构造带洋盆闭合及大别-苏鲁超高压

岩石板片折返这一统一地质事件相对应; 140 Ma 左

右成岩成矿事件发生于秦岭造山带后造山期的挤压

向伸展转变环境 , 与陆陆碰撞造山带加厚岩石圈重

力跨塌过程有关 [41]. 前者目前发现的矿床包括本研

究的甘肃温泉钼矿床和陕西黄龙铺钼矿床 ; 后者发

现的矿床较多, 包括金堆城、南泥湖、三道庄、上房

沟等著名钼矿床. 前者相对后者, 成矿岩体以相对低

SiO2 和K2O, 而富CaO, MgO, Fe2O3 和TiO2 为特征 

(表 1).  

5  结论 

(1) 温泉岩体辉钼矿 Re-Os 同位素定年结果表明

Mo 矿化主要发生于(214 ± 7.1) Ma, 相当于印支晚期, 

显示成矿略滞后于岩体, 成岩成矿发生于 220 Ma 左

右的碰撞造山后伸展阶段, 并与南秦岭的变质变形、

勉-略构造带洋盆闭合及大别-苏鲁超高压岩石板片

折返这一统一地质事件相对应.  

(2) 温泉岩体的常量元素、微量元素和稀土元素

资料显示 , 它由富集的岩石圈地幔发生部分熔融产

生的基性岩浆和加厚下地壳熔融的壳源酸性岩浆混合

而成. 中三叠世华北和华南发生大规模陆-陆碰撞并

导致地壳明显增厚, 印支晚期造山作用由挤压向伸展

转变, 造山带处于减压增温的特殊构造体制, 地幔软

流圈物质上涌并底侵于下地壳底部而诱发的下地壳物

质的部分熔融形成富 Mo 的花岗质岩浆, 岩浆冷凝分

异出的成矿流体充填和交代围岩使 Mo 富集成矿.  

(3) 秦岭造山带的斑岩型钼矿床主要形成于 2 个

时期, 即 220 Ma 左右和 140 Ma 左右, 这两个成矿

作用均发生于从挤压到伸展转变的构造环境 , 但是

它们发生在秦岭造山带不同的构造演化阶段 . 由于

在主造山作用的挤压向伸展转变阶段 , 引发强烈的

成岩成矿作用. 因此, 温泉岩体中 Mo 矿化的确定表

明西秦岭三叠纪构造岩浆岩带也是秦岭造山带又一

重要的 Mo 矿化有利地带, 对西秦岭三叠纪花岗岩的

含矿性评价应当引起今后的重视. 
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