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摘要    报道太行山燕山期中酸性岩体中暗色包体的锆石 Hf-O 同位素, 并结合包体的岩

石学、全岩化学和 Nd-Sr 同位素的研究, 试图揭示暗色包体的成因. 暗色包体细粒并具岩

浆结构, 有的被强烈拉长, 但没有固态变形. 这些特征表明包体和寄主岩石曾是共存的、但

成分截然不同的岩浆. 暗色包体含丰富的含水矿物(角闪石和黑云母), 辉石普遍具有角闪

石反应边, 斜长石斑晶具有复杂的成分和结构不平衡. 对比暗色包体和相邻寄主岩石发现, 
包体化学成分与相邻寄主岩石密切相关, 但其εNd 值通常比相邻寄主岩石高, 虽然两者 Sr
同位素成分类似. 暗色包体中锆石 Hf 同位素变化很大(εHf= −10~−22), 指示其两种岩浆混

合的特点. 锆石 O 同位素变化也较大(δ 18O = 5.5‰~7.8‰), 与壳幔岩浆混合的模式一致. 包
体成因可能是这样的: 经历了橄榄石和辉石分离结晶之后的玄武质岩浆首先在地壳深部与

壳源花岗质熔体发生混合形成混浆, 再强力注入到上覆酸性岩浆房, 并分散成小岩浆团(即
形成暗色包体的岩浆). 包体岩浆随后与酸性岩浆在接触边界发生斜长石等晶体的双向交

换, 以及流体和 Na, P, Y, Nb 和 Pb 等元素向包体内的化学扩散. 
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中酸性岩体中暗色包体的成因一直是争论的问

题 , 其成因模式主要包括 : (1) 同源岩浆分离结晶  
体[1,2], (2) 下地壳源区的残留体[2,3]以及(3) 基性岩浆

和酸性岩浆混合而成[4~10]. 越来越多的研究表明, 大
部分暗色包体是岩浆混合的结果. 然而, 对岩浆混合

机理等问题依然有争论. 比如, Wiebe 等[8]认为暗色

包体由经历了相当演化的玄武质岩浆与酸性岩浆在

深部混合而成, 而包体注入到酸性寄主岩浆之后与

寄主岩浆之间的交换很微弱. 另外一些学者则认为

包体与寄主岩石之间的组分交换作用对包体的化学

成分变化起重要作用[6,9,11~14], 但具体的成分交换机

制并不清楚[6,7,13,15,16]. 华北克拉通东部燕山期中酸性

岩体中分布大量的暗色包体, Yang 等[17]对胶东和辽

东中生代岩体中暗色包体的全岩Nd-Sr同位素和锆石

Hf同位素进行细致研究, 并揭示出包体具有岩浆混

合的成因特点. Chen等[18]曾对太行山中生代岩体中

的包体进行过详细的岩石学和地球化学研究, 也认

为包体主要形成于壳幔相互作用的复杂过程. 本文

将在这些研究基础上, 对已经发表的数据进行更深

入的挖掘和解释, 同时也报道新的岩石学数据和锆
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石Hf-O同位素数据, 试图揭示暗色包体在注入到寄

主岩浆之前和之后的演化历史.  

1  野外关系与岩石学 
华北克拉通东部在中生代期间构造活化而形成

大面积岩浆岩 [19,20], 太行山造山带是其中最西部的

岩浆岩带(图 1). 北太行山岩体主要岩石类型是二长

闪长岩、石英二长岩、花岗闪长岩和二长花岗岩, 这
些中酸性岩体中暗色包体很常见. 此外, 太行山造山

带出露少量的中生代基性小岩体(如涞源辉长岩和辉

长闪长岩体)[19,21]. 陈斌等[19]报道这些中酸性岩体的

年龄在 128~(131 ± 2) Ma之间(锆石U-Pb), 并获得涞

源辉长岩体的锆石U-Pb年龄为(138 ± 2) Ma, 比中酸

性岩体稍老. 最近, Chen等 [18]获得暗色包体中锆石

U-Pb年龄为 128~(129 ± 2) Ma, 与中酸性寄主岩石类

似.  
暗色包体详细的野外关系和岩石学特征已经在

Chen 等[18]中给出, 总结如下:  
(1) 暗色包体在岩体中通常稀疏分布(图 2(a)), 

个别地方相对密集, 大小为几个到几十个厘米, 椭圆

状或透镜状, 粒度明显比寄主岩石细小. 包体被不同

程度地拉长(图 2(b)), 但并没有固态变形, 表明包体和

寄主岩石代表两种共存但成分截然不同的岩浆[22,23]. 
这得到包体中斜长石板条、角闪石和黑云母等定向排

列而不见塑性变形的现象的支持[18], 因为这种定向

显然是在足够多的熔体介质中形成.  
(2) 暗色包体在成分上包括闪长岩、石英闪长岩

和二长闪长岩等, 但以闪长岩为主. 主要矿物组合是

斜长石(50%~65%)、角闪石(20%~30%)、单斜辉石

(5%~8%)、黑云母(5%~10%), 少量的石英和钾长石, 
 

 
图 1 
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(a) 太行山燕山期岩体地质简图; (b) 华北克拉通东部燕山期岩浆岩分布(据文献[18]) 

以及微量的磁铁矿、榍石、磷灰石和锆石. 包体的结

构有等粒状, 也有斑状结构, 基质中斜长石是细小板

条状, 环带明显, 是典型的岩浆结构[18]. 石英和钾长

石分布在斜长石粒间, 偶尔见钾长石嵌晶(图 2(c)). 
单斜辉石总是被角闪石反应边包裹(图 2(d)).  

(3) 包体和寄主岩石中的斜长石斑晶都显示复

杂的成分和结构不平衡 [ 18], 这得到我们新的数据的

支持(表 1, 图 3). 图 3(a)是包体中斜长石斑晶, 核部

具熔蚀港湾状, 成分均一(An31-34). 该核部被形态相

对规则的富钙(An54-58)斜长石包裹, 后者又被富钠的

斜长石(An22-25)包裹, 不同环带之间界线截然. 图 3(b)
是寄主岩石中斜长石斑晶, 具有不规则的富钙的核

(An53-57), 被富钠的斜长石包裹(An38-20), 两者成分变

化截然. 其边非常富钠(An20), 并与包体中斜长石富

 

 
图 2 

(a) 暗色包体稀疏分布在岩体中, 含斜长石斑晶(箭头所示); (b) 暗色包体密集分布, 并被不同程度拉长(箭头所示); (c) 暗色包体中嵌晶状

钾长石包裹自形斜长石、角闪石和黑云母等(照片长 1.5 mm). (d) 暗色包体中单斜辉石有角闪石反应边(照片长 1.5 mm). Pl, 斜长石; Hb, 
角闪石; Bi, 黑云母; Cpx, 单斜辉石; Kfs, 钾长石 

 

 
图 3 
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(a) 暗色包体中斜长石斑晶, 圈内数字是 长石斑晶, 圈内数字是其 An 值(见表 1) 

表 石 针分

    .5     H

其 An 值(见表 1); (b) 寄主岩石中斜

1  斜长 电子探 析 a) 
点号 HL-5.1 HL-5.2 HL-5.3 HL-5.4 HL-5 HL-5.6 HL-5.7 HL-5.8 HL-5.9 L-5.10
SiO2 62.13 54.15 60.56 59.36 53.1 62.56  53.26 59.7 53.85 61.91 
Al2O3 2 2 2 2 2 2 2 2 2 2

74 88 
       

1 1 1 1
    5 36 

总 1 1 4 5 

73 45 67 64 43 76 41 65 44 74 
1 

  4 5 6 H

3.06 8.48 4.29 5.01 9.32 2.6 9.3 4.99 8.75 3.49 
FeO 0.226 0.197 0.201 0.197 0.168 0.1 0.207 0.1 0.221 0.157
MgO 0.005 0.003 0.007 0.026 0.006 0 0.004 0 0.002 0.012
CaO 5.13 1.63 6.42 7.05 2.17 4.57 2.04 6.83 1.54 5.02 
K2O 0.36 0.191 0.428 0.374 0.136 0.29 0.12 0.32 0.1 0.23 
Na2O 8.44 5.34 7.64 7.35 5.08 8.77 4.7 7.29 5 8.31 

量 99.40 00.04 99.71 99.45 00.07 99.06 99.71 99.3 99.5 99.23 
An 25 54 31 34 57 22 58 33 56 25 
Ab 
Or 2 1 2 2 1 2 1 2 1 
点号 HL5-1.1 HL5-1.2 HL5-1.3 HL5-1. HL5-1. HL5-1. HL5-1.7 L5-1.8 HL5-1.9  
SiO2 61.38 60.24  53.65 54.16 53.26 61.39 58.64 64.98 61.89  
Al2O3 2 2 2 2 2 2 2 2 2

 81 
     

1 1 1
       6 

总 4 4 0 6 4 6 

74 66 46 48 42 74 60 79 74 
 

3.42 4.6 9.18 8.46 9.01 3.47 5.5 1.89 3.18  
FeO 0.158 0.099 0.162 0.0 0.145 0.166 0.499 0.203 0.195  
MgO 0.005 0.02 0.013 0 0.006 0.008 0.007 0.033 0  
CaO 5.24 6.64 1.11 1.43 2.24 5.17 7.81 3.83 5.09  
K2O 0.211 0.247 0.149 0.153 0.134 0.393 0.249 0.23 0.26  
Na2O 8.83 7.55 5.32 5.28 5.09 8.67 6.85 8.42 8.7  

量 99.2 99.4 99.7 99.5 99.14 99.3 99.71 99.6 99.48  
An 24 32 53 55 57 24 38 20 24  
Ab  
Or 1 1 1 1 1 2 1 1 1 
a) 在北京大学完成(JXA-8100 探针仪), 加速电压和束斑电流分别是 15 kV 和 10 nA. HL-5 为暗色包体, HL-5-1 为寄主岩石 

 

2  全岩主要和微量元素

钠的边(An22)成分相似.  

 
Chen 等 [18]报道了暗色包体的主要元素和微量

元素数据 . 包体的化学成分变化很大(SiO2 = 52%~ 
64%, MgO = 6.3%~1.8%), 其中MgO, FeO, CaO和

TiO2 与SiO2 呈线性负相关 , 而其他元素则显示离  
散[18]. 图 4用来比较包体与同期基性岩和寄主岩石的

成分关系. 可见大部分包体的Na2O, Pb, Y, Nb, 以及

部分样品的P2O5, K2O(和Rb)相对于寄主岩石和基性

岩石富集, 而Sr, Ba 和Zr则亏损.  

3  全岩 Nd-Sr 同位素 
全岩Nd-Sr同位素分析在中国科学院地质与地球

物理研究所完成, 详细的分析流程见文献[25, 26]及
相关文献. 暗色包体的εNd(t) = −10~−15, 而其Sr同位

素 比 值 为 中 等 程 度 富 集 而 且 变 化 不 大

(0.7059~0.7067)[18]. 这与同期基性岩类似[25,26]. 为了

反映包体与寄主岩石之间同位素关系, 我们把每个

暗色包体与其紧邻的寄主岩石的Nd-Sr同位素进行对

比(表 2, 图 5). 从图 5(a)中可见, 多数包体的εNd与相

邻寄主岩石相比不同程度偏高, 部分包体与寄主岩

, 包体与寄主岩石的Sr同
.  

4  锆石 同位素 

175

的 Hf/177Hf 和
176Lu

石Nd同位素成分相似. 然而

位素成分几乎一样(图 5(b))

Hf-O
锆石 Hf 同位素原位测量在中国科学院地质与地

球物理研究所完成, 将激光剥蚀系统连接到 Neptune 
MC-ICPMS 质谱仪上. 激光剥蚀点大小是 63 或 32 
μm(取决于锆石大小). 176Lu 对 176Hf 的干扰校正是基

于 Lu 的测量; 176Yb 对 176Hf 的干扰校正是基于 Hf
同位素测量过程中获得的 176Yb/172Yb ＝ 0.5887 和

βYb 平均值. 测量过程中标样锆石 176

/177Hf 比值分别是 0.282294 ± 15 (2σn, n=20)和 
0.00031(详细见文献[27]).  

选择 3 个暗色包体(CW-4, CW-9, CW-11)中锆石

做Hf同位素测量, 结果见表 3 和图 6(注意已发表的寄

主岩石和包体中锆石Hf同位素数据 [18]也示于图中参

925 



 
 
 

 
陈斌等: 北太行山燕山期中酸性岩体中暗色包体的成因 
 

 

考). CW-4 CW-9 和CW-11 中锆石Hf同位素成分变化 都很大, 分别是εHf(t) = −14~−25(31 颗锆石), −14~ 

 

图 4 
岩石也示于图中比较(数据来自文暗色包体中不同元素对的相关图, 同期基性岩和寄主 献[18, 21, 24]). 红色点、黑色菱形和十字分别代表

暗色包体、基性岩和寄主岩石 
 

 

图 5  暗色包体和相邻寄主岩石的 Nd 位素成分(a)和 Sr 同位素成分(b)对比 

 

εHf(t)值(−35). 这可能是来

自老

同

−22(25 颗锆石)和−10~ −16(18 颗锆石). 然而, CW-9
中一颗锆石具有非常低的

地壳的捕获锆石.  
锆石原位氧同位素分析在中国科学院地质与地

球物理研究所离子探针实验室的Cameca IMS-1280
型双离子源多接收器二次离子质谱仪(SIMS)上进行

(详见李献华等 [ 30]). 将做过锆石U-Pb定年和Hf同位

素的样品靶再次磨去~5 μm, 以消除前期实验造成的
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氧污染. 用强度为~2 nA一次 , 样品表面信号采集大小约

2 包 相 主 对 d

133Cs+离子束通过 10 kV 加速电压轰击样品表面

表  暗色 体和 邻寄 岩石 的 N -Sr 同位素数据 

样品 
编号 

岩石 
类型 

SiO2/ 
wt% 

Rb/ 
ppm 

Sr/
ppm

87Rb/ 
86Sr 

87Sr/ 
86Sr 2σ ISr 

Sm
/ppm

Nd/
ppm

147Sm/
144Nd

143Nd/ 
144Nd 2σ εNd (0) fSm/Nd εNd (t) 

BS-2 host 71.9 67.3 587 0.333 0.709694 12 0.70908 2.80 19.8 0.086 0.511790 10 −16.5 −0.57 −14.7
a)BS-1 e  

host 
nclave 62 80.3 

08 
1

620
309 0.177 0.706244 14 0.70592 4.46 2

2.3
8.4 0.095 0.511818 13 −16.0 −0.52 −14.3

BS-5 69.5 1
1

 

a) 1

1

1 −

1 −
1

−
b)W   −

a)LY 7 −14.5 −0.55 −12.8

0.505 0.706993 14 0.70606 0.32 0.085 0.511769 14 −16.9 −0.57 −15.1
a)BS-4 e  

host 
nclave 64.3 83.6 034 0.234 0.706371 11 0.70594 4.73 30.8 0.093 0.511816 14 −16.0 −0.53 −14.3

HL-2 60.1 71.1 882 0.233 0.706788 15 0.70636 6.17 37.6 0.099 0.511781 15 −16.7 −0.50 −15.1
a)HL-1 e  

host 
nclave 53.3 65.7 948 0.200 0.706667 13 0.70630 7.97 46.5 0.104 0.511794 12 −16.5 −0.47 −14.9

HL-8 63.3 69.4 709 0.283 0.706937 13 0.70641 9.92 61.8 0.097 0.511782 12 −16.7 −0.51 −15.0
a)HL-5 e  

host 
nclave 55.3 48.3 865 0.162 0.706701 14 0.70640 7.49 43.1 0.105 0.511785 12 −16.6 −0.47 −15.1

DHN-2 66.5 84.1 714 0.341 0.706731 12 0.70610 4.43 29.6 0.090 0.511743 12 −17.5 −0.54 −15.7
DHN-3 enclave 53.8 19  606 0.567 0.707167 13 0.70612 4.87 32.3 0.091 0.511740 1

6 
1 −17.5 −0.54 −15.8

b)DH-6 host 66.2 87.5 723 0.349 0.706718 17 0.70607 4.21 27.4 0.093 0.511774 −16.9 −0.53 −15.1
b)DH-7 e  

host 
nclave 54.6 89.3 699 0.369 0.706781 12 0.70610 4.61 31.6 0.088 0.511748 14 −17.4 −0.55 −15.6

b)DH-9 66.5 88.5 668 0.383 0.70713 18 0.70640 4.89 32.7 0.090 0.511782 5 −16.7 −0.54 −14.9
b)DH-8 e  

host 
nclave 57.2 62.5 647 0.279 0.706861 12 0.70635 6.54 39.2 0.101 0.511754 9 −17.2 −0.49 −15.7

b)YM-3 62.4 96.8 851 0.329 0.706765 20 0.70616 5.76 37.6 0.093 0.511784 8 −16.7 −0.53 −14.9
b)YM-5 e  

host 
nclave 56.5 63.4 125 0.163 0.706475 15 0.70617 5.50 34.2 0.097 0.511787 8 16.6 −0.51 −15.0

b)ZG-4 66.6 148 559 0.762 0.707630 15 0.70622 7.23 49.4 0.089 0.511730 8 −0.55 
14.2 

−
−0.50
17.7 −15.9

a)CW-5 e  
host 

nclave 58.7 1
59.3
34  559 0.697 0.707588 10 0.70630 8.68 52.9 0.099 0.511910 6 −

−0.55
−12.6

b)WA-7 67.3  
11 

845 0.203 0.706662 14 0.70630 4.62 31.3 0.089 0.511681 1  
11.9 

18.7 −16.9
a)CW-7 e  

host 
nclave 54.6 466 0.691 0.707622 11 0.70635 9.85 57.4 0.104 0.512029 6 −

−0.55
−0.47 −10.3

b)WA-30 66.9 91.9 769 0.345 0.706937 14 0.70630 4.80 32.5 0.089 0.511768 8  
13.9 

−
−0.40
17.0 −15.2

a)CW-17 e  
host 

nclave 55.1 45.7 460 0.288 0.706914 10 0.70638 9.83 50.1 0.119 0.511923 8 −12.7
A-14 64.6 104 

-1 enclave 57.5 80.1 637 0.365 0.706901 11 0.70623 9.61 65.1 0.089 0.511893 
756 0.396 0.706960 16 0.70623 5.08 34.1 0.090 0.511778 8 −0.54 16.8 −15.0

a) 数据来自文献[18], b) 数据来自文献[26], 其他是本文数据. host, 寄主岩石; enclave, 包体 

 
包体 f-O 测

  1 1 δ18  

表 3  暗色 中锆石 H 同位素原位 量 
样品编号 t/Ma 176Yb/177Hf 76Lu/177Hf 76Hf/177Hf 176Hf/177Hf 2σm ε  (0) Hf ε  (t) Hf O (‰) ±2σ 
CW  -4-1 129 0.0470  0.0010  0.282152  0.282170  29 −21.3 −18.5 7.3  0.2  

2 129 0.0224  0.0007  0.282183  0.282201  23 −20.2 −17.4 7.8  0.2  
3 129 0.0260  0.0006  0.282235  0.282253  20 −18.4 −15.6 6.8  0.2  
4 129 0.0272  0.0006  0.282162  0.282180  23 −20.9 −18.2 8.1  0.3  
5 129 0.0219  0.0006  0.282228  0.282246  25 −18.6 −15.8 7.2  0.3  
6 129 0.0187  0.0005  0.282085  0.282103  23 −23.7 −20.9 7.1  0.2  
7 129 0.0254  0.0007  0.282198  0.282216  23 −19.7 −16.9 7.1  0.3  
8 129 0.0231  0.0006  0.282164  0.282182  23 −20.9 −18.1 7.7  0.2  
9 129 0.0340  0.0008  0.282158  0.282176  18 −21.1 −18.3 6.4  0.3  

10 129 0.0656  0.0016  0.282167  0.282185  27 −20.8 −18.1 7.2  0.3  
11 129 0.0247  0.0006  0.282138  0.282156  28 −21.8 −19.0 7.6  0.3  
12 129 0.0329  0.0008  0.282228  0.282246  24 −18.6 −15.8 7.4  0.3  
13 129 0.0409  0.0010  0.282255  0.282273  25 −17.6 −14.9 7.7  0.2  
14 129 0.0335  0.0008  0.282214  0.282232  21 −19.1 −16.3 6.7  0.3  
15 129 0.0374  0.0009  0.282091  0.282109  23 −23.5 −20.7 7.3  0.3  
16 129 0.0322  0.0008  0.282175  0.282193  23 −20.5 −17.7 7.6  0.3  
17 129 0.0343  0.0008  0.281963  0.281981  25 −28.0 −25.2 7.8  0.3  
18 129 0.0308  0.0007  0.282202  0.282220  23 −19.5 −16.8 7.6  0.2  
19 129 0.0245  0.0006  0.282155  0.282172  26 −21.2 −18.4 7.1  0.3  
20 129 0.0250  0.0007  0.282161  0.282179  23 −21.0 −18.2 7.6  0.3  
21 129 0.0226  0.0007  0.282218  0.282236  30 −18.9 −16.2 6.6   0.2 
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22 129 0 0 0 0 28 −20 −18 7.3  .0505  .0012  .282164  .282182   .9 .2 0.3 
           
         续表 3

样品编号  1 1 δ  ±t/Ma 176Yb/177Hf 76Lu/177Hf 76Hf/177Hf 176Hf/177Hf 2σm εHf (0) εHf (t) 18O/‰ 2σ 
23 129 0.0228  0.0006  0.282148  0.282166  23 −21.4 −18.6 7.3 0.3 
24 129 0.0231  0.0006  0.282151  0.282169  26 −21.3 −18.6 7.0 0.2 
25 129 0.0388  0.0009  0.282141  0.282159  24 −21.7 −18.9 7.0 0.3 
26 129 0.0321  0.0008  0.282226  0.282244  21 −18.7 −15.9 6.6 0.3 
27 129 0.0220  0.0006  0.282241  0.282259  21 −18.1 −15.3 6.3 0.2 
28 129 0.0302  0.0007  0.282139  0.282157  24 −21.8 −19.0 7.7 0.2 
29 129 0.0399  0.0009  0.282176  0.282194  23 −20.4 −17.7 6.9 0.2 
30 129 0.0270  0.0007  0.282209  0.282227  34 −19.3 −16.5 7.4 0.2 
3 6  0

CW  
1 129 0.0512  0.0017  0.282239  0.282257  34 −18.2 −15.5 .8 .2 

-9-1 129 0.0285  0.0008  0.282188  0.282206  24 −20.0 −17.3 6.2 0.3 
2 129 0.0304  0.0010  0.282177  0.282195  24 −20.4 −17.7   
3 129 0.0294  0.0009  0.282207  0.282225  23 −19.3 −16.6 6.6 0.3 
4 129 0.0331  0.0010  0.282179  0.282197  26 −20.3 −17.6 6.8 0.2 
5 129 0.0264  0.0006  0.282227  0.282245  23 −18.6 −15.9 6.4 0.3 
6 129 0.0381  0.0009  0.282128  0.282146  25 −22.1 −19.4 6.3 0.3 
7 129 0.0243  0.0007  0.282209  0.282227  29 −19.3 −16.5 6.5 0.4 
8 129 0.0212  0.0005  0.282231  0.282249  24 −18.5 −15.7 6.4 0.3 
9 129 0.0230  0.0005  0.282147  0.282165  33 −21.5 −18.7 6.9 0.2 

10 129 0.0407  0.0010  0.282244  0.282262  33 −18.0 −15.3 7.7 0.2 
11 129 0.0471  0.0011  0.282168  0.282186  26 −20.7 −18.0 6.4 0.2 
12 129 0.0237  0.0006  0.282167  0.282185  31 −20.7 −18.0 6.3 0.3 
13 129 0.0515  0.0011  0.282175  0.282193  34 −20.5 −17.7 6.9 0.4 
14 129 0.0348  0.0008  0.282235  0.282253  36 −18.4 −15.6 6.5 0.4 
15 129 0.0376  0.0009  0.282269  0.282287  36 −17.2 −14.4 6.2 0.4 
16 129 0.0134  0.0003  0.281695  0.281712  24 −37.5 −34.7 6  0

7  0

 
2  6  0

CW-1  

.1 .2 
17 129 0.0398  0.0009  0.282267  0.282285  39 −17.2 −14.5 5.9 0.3 
18 129 0.0173  0.0005  0.282065  0.282083  28 −24.4 −21.6   
19 129 0.0223  0.0005  0.282188  0.282206  31 −20.0 −17.2 5.6 0.3 
20 129 0.0374  0.0008  0.282122  0.282140  32 −22.3 −19.6 6.4 0.3 
21 129 0.0438  0.0009  0.282229  0.282247  38 −18.6 −15.8 6.6 0.2 
22 129 0.0268  0.0006  0.282223  0.282241  33 −18.8 −16.0 .3 .3 
23 129 0.0597  0.0013  0.282177  0.282195  24 −20.4 −17.7 6.3 0.4 
24 129 0.0396  0.0009  0.282161 0.282179  34 −21.0 −18.2   

5 129 0.0289  0.0006  0.282199 0.282217  29 −19.6 −16.9 .5 .3 
1-1 129 0.018834 0.000722 0.282343 0.282361  75 −14.5 −11.8   
2 129 0.017742 0.000747 0.282346 0.282364  52 −14.4 −11.7   
3 129 0.020377 0.000765 0.282342 0.282360  34 −14.6 −11.8   
4 129 0.063052 0.002308 0.282292 0.282310  38 −16.3 −13.7   
5 129 0.026525 0.001003 0.282308 0.282326  50 −15.8 −13.0   
6 129 0.078782 0.002839 0.282299 0.282317  40 −16.1 −13.5   
7 129 0.067521 0.002586 0.282306 0.282324  36 −15.8 −13.2   
8 129 0.075765 0.002757 0.282387 0.282405  39 −13.0 −10.4   
9 129 0.016877 0.000691 0.282304 0.282322  31 −15.9 −13.1   

10 129 0.046118 0.001711 0.282351 0.282369  41 −14.3 −11.6   
11 129 0.024015 0.000896 0.282299 0.282317  42 −16.1 −13.4   
12 129 0.006028 0.000298 0.282345 0.282363  44 −14.5 −11.7   
13 129 0.068431 0.002420 0.282341 0.282359  41 −14.6 −12.0   
14 129 0.081926 0.003135 0.282354 0.282372  42 −14.2 −11.6   
15 129 0.026871 0.001032 0.282308 0.282326  37 −15.8 −13.0   
16 129 0.042397 0.001565 0.282224 0.282242  39 −18.7 −16.0   
17 129 0.021896 0.000826 0.282341 0.282359  40 −14.6 −11.9   
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18 129 0.010006 0.000418 0.282304 0.282322  40 −15.9 −13.1     
 

 
图 6 

(a) 暗色包体中锆石Hf同位素原位测量数据(表 3, 取样点见图 1); 
已发表的寄主岩石和其他包体中锆石Hf同位素数据(b) . 
图中灰色区域是 岩浆[28]和古老 

下地壳[29]的Hf同位素数据 

仪器质量分馏校正因子 IMF 即为该点的 
δ 18O

石Hf-O同位

素的反相关关系在澳大利亚Lachlan带的I型花岗岩中

也可见到[

[18]供参考

华北克拉通“原始”富集地幔

 

为 20 μm. 以垂直入射的电子枪均匀覆盖于 100 μm
范围来中和样品的表面荷电效应. 经过−10 kV 加速

电压提取负二次离子, 经过 30 eV 能量窗过滤, 质量

分辩率为 2500, 以两个法拉第杯同时接收 16O 和 18O. 
采用核磁共振技术来控制磁场稳定性 , 可达到<3 
ppm/16 h. 每个样品点分析采集 20 组数据, 单组 18O/ 
16O 数据内精度一般优于 0.2‰~0.3‰ (1σ). 仪器质量

分馏校正采用 91500 标准锆石(δ 18O = 9.9‰), 测量的
18O/16O 比值通过 VSMOW 值(18O/16O = 0.0020052)校
正后, 加上

值. 
对样品CW-4 和CW-9 中已经测量了Hf同位素的

锆石进行O同位素原位测量, 测量点靠近相应的Hf同
位素测量点(表 3). 样品CW-4 的 31 颗锆石的氧同位

素成分变化范围是δ 18O = 6.3‰ ~ 7.8‰, 而样品

CW-9 的 25 颗锆石的氧同位素成分变化较大, δ 18O = 

5.5‰~7.3‰. 这些锆石的O同位素比值都高于地幔锆

石δ 18O 平均值(5.3‰ ± 0.3‰). 图 7 显示锆石O同位

素与Hf同位素的相互关系, 可见两者呈大致反相关

关系, 虽然有的数据点比较分散. 这种锆

31], 是壳幔岩浆混合的证据.  

 
图 7 

暗色包体中锆石 Hf-O 同位素成分相关图, 两者呈 
大致反相关关系 

5  讨论 
如前所述, 大量的岩石学证据表明暗色包体代

表外部注入的岩浆体, 而注入作用发生时寄主岩石

仍然是流动状态(部分结晶), 比如, 包体明显比寄主

岩石更细的粒度(图 2(a), (b))、典型的岩浆结构和含

针状磷灰石等[18], 以及拉长却没有固态变形的特征

等 . 这与暗色包体的 εNd值通常高于寄主岩石 (图
5(a)) 、两者具有类似的锆石 U-Pb 年龄 (127~130 
Ma[18,19])是一致的. 因此, 太行山岩体中的暗色包体

成因显然不能用同源岩浆堆晶体模式[1,2], 或难熔“残

留体”模式[3]来解释. 我们的岩石学和地球化学数据

都表明, 暗色包体可能是幔源玄武质和壳源花岗质

岩浆通过复杂的相互作用而形成, 包括包体注入之

前在深部的壳幔岩浆混合作用和注入之后与相邻寄

的证据论主岩石之间的晶体和化学交换作用. 主要

述如下. 

5.1  包体与寄主岩石之间的晶体交换 
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如图 3(a)所示, 暗色包体中斜长石斑晶通常有一

个相对富钠的核(An31-34), 并有熔蚀现象; 其成分与

酸性寄主岩体中大部分斜长石成分(An25-35)类似. 该
核又被自形而富钙的斜长石(An54-58)包裹. 我们对此

的解释是, 形成包体的小体积基性岩浆注入到酸性

岩浆房中之后, 后者已经结晶的斜长石晶体迁移进

入到包体岩浆中, 并被包体岩浆熔蚀成不规则状. 这
些被熔蚀的斜长石在基性包体中成为新的斜长石生

长点, 形成富钙斜长石增生边. 随着温度的下降和结

晶作用的不断进行, 富钙斜长石又被从包体岩浆中

不断形成的、比较富钠的斜长石包裹. 这种成分和结

构的不平衡现象是快速结晶和不完全混合的结    
果[18,32,33].  

类似的斜长石成分和结构不平衡现象在寄主岩

石中也又发现. 如图 3(b), 斜长石斑晶通常有一个异

常富钙、形态不规则的核(An53-57), 并截然地被相对

富钠的斜长石(An38-20)包裹, 这显然与正常的成分环

带不同. 其富钙的核在成分上与相邻包体中富钙斜

长石增生环带类似, 因此可能是包体中先前结晶的

斜长石, 迁移进入寄主岩浆中, 又被从寄主岩浆中结

晶的相对富钠的斜长石覆盖. 因此, 以上现象充分表

明, 在包体和寄主岩石固结之前, 在两者之间发生了

活跃的双向晶体交换. 这种晶体交换也表明两种岩

通过边界发浆曾共存足够长的时间以至于晶体可以

生迁移.  

5.2  包体与寄主岩石之间的化学交换 

除了晶体交换之外, 包体与寄主岩石之间的化

学交换(扩散作用)也可能对包体化学成分的变化起重

要作用. 包体与寄主岩石之间的化学交换一般由于

流体迁移或/和成分梯度而引起[6,11,13]. 太行山酸性岩

体中暗色包体含有大量的含水矿物(角闪石 30%~40%, 
黑云母 5%~10%). 结合包体中普遍存在的单斜辉石

向角闪石转化的现象(图 2(d)), 可以认为流体从酸性

寄主岩浆向包体岩浆的迁移很明显. 在流体迁移过

程中, 某些活动元素的化学迁移可能是不可避免的. 
实验表明, 在共存的基性-酸性岩浆边界, Si, Na, K(和
Rb), P和Zr将从酸性岩浆向基性岩浆扩散[34,35].  

暗色包体与基性岩和寄主岩石相比富集Na的现

象(图 4(a))可能与该元素从酸性岩浆向包体(岩浆)内

迁移有关. 这与包体中斜长石斑晶常见钠质长石边

(图 3(a))是吻合的. K(和Rb)只是在部分包体中富集, 
大部分包体并没有如实验所预测的明显的K(和Rb)富
集(图 4(b)). 这可能与两个因素有关: (1) 寄主岩浆中

黑云母先结晶, 而残余熔体比例很高, 使得残余熔体

中K不富集甚至亏损[6], (2) 包体中有的黑云母有明显

的绿泥石化现象, 这可能导致K(和相关的Rb, Ba)从
包体中丢失. 包体中Pb的显著富集可能与粒间晚期

钾长石的形成有关, 因为Pb与K有明显的正相关(图
4(b)). 这与偶尔可见它形嵌晶状钾长石包含许多自

形斜长石、角闪石和黑云母等矿物是一致的(图 2(c)). 
暗色包体中Y和Nb的富集和明显正相关关系(图

4(c))可能与酸性岩浆中流体流入而导致单斜辉石向

角闪石的转化有关, 因为Y和Nb在角闪石中相容, 角
闪石的形成使得这两种元素在包体中含量锐减, 从
而驱使酸性寄主岩浆的Y和Nb不断向包体中扩  散

 

[6,8,12~14]. 与此类似, 部分暗色包体中P的富集也可能

与来自寄主岩浆中P的迁移有关(图 4(d)). 该解释得

到包体中存在两种磷灰石的支持[18]: 一种磷灰石为

粗大的短柱状, 另一种为细小针状. 前者可能代表包

体岩浆注入到寄主岩浆之前就已经结晶的早期磷灰

石, 这会有效降低包体中P的含量而促使寄主岩浆中

P向包体岩浆中扩散, 从而形成后者细小的针状磷灰

石. P和Na有明显的正相关关系(图 4(d)), 暗示P向包

体中的扩散与Na向包体的迁移是同步的, 都与流体

活动有关.  
包体中Sr(和Ba)的亏损比较明显(图 4(e)), 可能

与包体-寄主岩石边界复杂的斜长石双向迁移有关. 
Sr和Ba大致的正相关关系(图 4(e))似乎表明Sr(和Ba)
的亏损也可能与流体和其他组分(如Na)向包体内迁

移而产生的稀释效应有关[11~13]. 与前人报道大多数

暗色包体中Zr富集[5,6,11,13]相反, 太行山岩体中的大部

分包体明显亏损Zr (图 4(f)). 可能的原因是当包体岩

浆注

与MgO的反相关关系显然受长石和角闪石/辉石等铁

入时, 寄主岩浆中多数锆石已经结晶, 导致其中

Zr含量很低而不能形成向包体的有效扩散.  
暗色包体中 Al2O3 变化复杂, 与寄主岩石和基性

岩相比, 有的样品Al2O3显著亏损, 有的则富集(图 4). 
有趣的是, 包体中 Al2O3与 MgO 成明显反相关, 不同

于寄主岩石中的正相关关系(图 8(a)). 包体中 Al2O3
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镁矿物的相对比例控制, 而这可能与前述的包体-寄

 
图 8 

岩对比(图例同图 4,(a) 暗色包体 MgO-Al2O3 变化图, 并与寄主岩石和同期基性  数据来自文献[18]); (b) 暗色包体与相邻寄主岩石的 SiO2

含量具正相关关系 

可见的
[

 
主岩石之间斜长石双向迁移有关, 比如, 当内迁的斜

长石占优势时, 包体中Al2O3 就富集, 同时MgO (和
FeO)含量被稀释而降低. 寄主岩石中Al2O3 与MgO的

正相关可能与铁镁矿物和长石的联合分离结晶有关. 
这也暗示包体岩浆一旦被注入到寄主岩浆之后就不

会再发生分离结晶的过程, 而是以与寄主岩石之间

的组分交换为主. 为了进一步证实暗色包体与寄主

岩石之间的成分依赖关系, 我们统计了暗色包体与

其相邻的寄主岩石的SiO2 含量相关图(图 8(b)). 两者

明显的正相关关系说明暗色包体的化学成分与相邻

寄主岩石的成分是密切相关的, 也表明有SiO2 从寄

主岩浆向包体中迁移, 这与暗色包体中有时

填隙状石英和石英嵌晶结构是吻合的 18].  

5.3  富集地幔起源和岩浆混合作用 

暗色包体普遍含量较低的SiO2(52%~62%)和较

高的MgO(6.3%~2%), 以及包体数据点反向延伸至同

期基性岩区域并有一定重叠[18], 表明包体的前身可

能是幔源玄武质岩浆. 这与包体和基性岩的 d同位

素成分的大致相似性 ( 分别是 −10~−15.4 和 −9~ 
−15.1

N

[18,25,26])是吻合的, 也暗示两者来自类似的地幔

源区. 包体(以及同期基性岩)很低的εNd值可能与两种

成因过程有关: (1) 来自富集地幔的部分熔融, 或(2) 
来自亏损地幔的部分熔融, 但被古老地壳物质强烈

混染. 为了确定包体的地幔源区性质, 我们做简单的

两端元混合同位素模拟[36]. 在该模拟中, 来自亏损地

幔岩的岩浆的Nd=19 ppm, εNd=+9[37]; 来自富集地幔

的岩浆的Nd=30 ppm, εNd= −8[25,26]; 下地壳起源花岗

质岩浆的Nd=38 ppm, εNd= −28[38~40]. 计算表明, 包体

(以及基性岩)的原始岩浆不太可能来自亏损地幔的部

分熔融, 因为这将要求地壳混染比例高达 35%~52%
才能解释其Nd同位素成分. 如此高比例的地壳混染

将显著改变玄武岩的主要元素含量. 因此, 暗色包体

(以及基性岩)的前身可能来自富集地幔的部分熔融, 
这种岩浆需要 8%~25%的地壳混染即可解释暗色包

体的Nd同位素变化. 包体岩浆的富集地幔起源模式

也得到其富集的LREE模式的支持[18]. 包体Nd同位素

成分的变化可能是壳幔端元不同比例混合的结果.  
岩浆混合指两种熔体(含少量晶体)混合而形成

另外一种中间成分的熔浆. 如Chen 等[18]所述, 太行

山暗色包体化学成分变化很大, 流体中不活跃元素

(如MgO, FeO, CaO, TiO2, Co, V)呈良好的线性关系, 
并分布在基性岩和寄主酸性岩石之间, 暗示玄武质

岩浆与花岗质岩浆之间的混合作用可能对暗色包体

的形成起重要作用. 这得到包体与基性岩和寄主岩

石相似的稀土模式的支持[18]. 其他元素(如K2O, Na2O, 
P2O5, Al2O3, Rb, Sr, Ba, Y, Nb)的高度离散性应该与

上述包体与寄主岩石之间的晶体和化学迁移有关.  
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暗色包体的岩浆混合成因也得到Hf-O同位素的

有力支持. 锆石Hf同位素被许多研究证明可以反映

岩浆体系演化过程中成分的变化[31]. 如图 6 所示, 单
一暗色包体中的锆石显示很大的Hf同位素变化, 这
是封闭体系岩浆演化无法解释的; 相反, 这可能跟两

个不同源区的岩浆发生混合有关. 从图 6 中还可以看

出, 锆石Hf同位素成分介于来自富集地幔的“原始”

岩浆[28]和古老地壳[29]的Hf同位素成分区域之间. 这
表明暗色包体是来自富集地幔, 并被壳源花岗质熔

体混染而形成的混浆.  
两个暗色包体样品(CW-4, CW-9)的锆石O同位

素成分δ18O(分别是 6.3‰~7.8‰和 5.5‰~7.3‰)大部

分 都 明 显 高 于 地 幔 锆 石 的 氧 同 位 素 比 值

(5.3‰±0.3‰), 也表明幔源岩浆(暗色包体前身)在演

化过程中有显著的地壳岩石组分的加入. 太古代基

底岩石(TTG片麻岩和基性麻粒岩为主)的δ18O通常在

6.5‰~7.5‰之间[31,41], 暗色包体中锆石的δ18O值基本

上在太古代岩石的δ18O值高限以内, 所以, 太古代基

底岩石的部分熔融形成的花岗质岩浆可能是与地幔

岩浆混合形成包体岩浆的地壳端元, 这与上述锆石

Hf同位素数据是一致的. 一部分锆石显示很高的δ18O
值(>7.5‰), 可能与岩浆上侵过程中与经历过表生沉

积和低温过程的变质沉积岩(δ18O值高达 10‰以上
[31,41])相互作用的结果. 锆石Hf-O同位素的大致负相

关关

为上述岩浆混合作用可能主要发生在包

体岩

系也支持幔源岩浆与壳源岩浆混合在暗色包体

形成过程中起了重要作用(图 7).   
我们认

浆注入到寄主岩浆之前, 即在地壳深部. 主要证

据如下:  
首先, 包体LY-1粒度很细而无斑, 被包裹在早期

包体中, 显然没有经历注入之后与寄主岩浆之间的

晶体和化学交换作用. 该包体εNd(t)=-13[18], 大大低

于其富集地幔源区的Nd同位素比值(εNd(t)= −8)[25,26], 
表明形成该包体的岩浆在注入之前就与古老下地壳

起源的花岗质熔体发生混合并显著改变了其同位素

成分.  
其次, 同期基性岩体同样具有很低的εNd值(−9~ 

−15)[25,26], 并明显低于富集地幔的εNd值. 基性岩与暗

色包体相似的Nd同位素成分和REE含量表明, 基性

岩可

基性和酸性岩浆才

能发生有效的混合, 而在包体岩浆注入之后, 通常很

难与寄主岩浆发生岩浆混合[

能相当于包体的前身, 而基性岩显然在地壳深

部就被老地壳显著混染.  

第三, 虽然暗色包体与相邻的寄主岩石之间发

生了活跃的晶体交换和化学交换, 并导致包体化学

成分与相邻寄主岩石的密切相关(见图 8(b)中两者

SiO2 的明显正相关), 但在包体的SiO2-εNd值图上(图
9), 包体的Nd同位素成分与SiO2 并没有相关性(数据

离散). 这表明其Nd同位素成分的变化与注入之后的

(与寄主岩浆)交换作用没有关系. 实际上, 只有在地

壳深部的高温和强对流环境下, 

8].  

 
图 9  暗色包体的 SiO 和其 Nd 同位素成分无相关性 2

数据来自文献[18, 25, 26] 

 
总结起来, 太行山燕山期岩体中暗色包体的成

因可能是这样的: 由于岩石圈伸展作用, 引起富集的

岩石圈地幔发生部分熔融, 并形成大量的玄武质岩

浆. 这些玄武质岩浆随后底侵到下地壳, 其高温促使

下地壳物质发生部分熔融而形成大规模花岗质岩浆. 
底侵的玄武质岩浆在下地壳发生以橄榄石和辉石为

主的分离结晶作用, 残余的基性岩浆与同时形成的

花岗质岩浆房在深部地壳发生混合作用, 从而在花

岗质岩浆房底部形成被壳源熔体不同程度混染的基

性岩浆. 这些基性岩浆由于岩浆对流或强力注入而

进入到上覆酸性岩浆房, 并由于酸性岩浆的流动而

分散成大小不同的小岩浆团(magma globules), 随流

动的岩浆稀疏地分布在酸性岩浆房不同的位置. 这
些小体积岩浆体即是暗色包体的前身, 可能含有少

量早期结晶的矿物(如富钙斜长石、无水的单斜辉石、 
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少量含水的角闪石和黑云母, 以及微量的短粗柱状

磷灰石等), 但以熔体为主. 注入酸性岩浆房之后, 包
体岩浆与寄主岩浆透过接触边界发生活跃的机械(晶
体)和化学交换, 包括斜长石晶体的双向交换和流体

从酸性寄主岩浆向包体岩浆的迁移. 由于流体(水为

主)的进入, 导致包体中单斜辉石向角闪石转化. 伴
随流体向包体的迁移, 元素选择性地进入包体岩浆

中, 比如 Na, K, P, Y, Nb 和 Pb 等. 如此晶体和化学交

换作用, 对暗色包体化学成分的变化有重要作用(图
8(b)). 包体与寄主岩石相似的 Sr 同位素成分可能与

用使 Sr 同位素达到平衡有关, 但对 Nd 同

响不大(图 9).  

野外和岩石学研究表明, 太行山岩体中暗色包 
到平衡, 而

两者 Nd 同位素成分的差别依然存在.   

致谢    助; 匿名审稿专家对本文提出建设性意见; 李献

华研究员邀稿并提出修改意见, 在此一并表示感谢. 
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