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摘要

俯冲带沉积物及其变质脱水过程中所产生的流体，在壳．幔物质循环、俯冲

带流体形成和岛孤岩浆起源等地质过程中都扮演着重要角色。泥质岩是地球上广

泛分布的一种表壳沉积岩石，与上地壳平均化学组成接近，是俯冲带沉积物的典

型代表。为确定德冲沉积物(岩)在俯冲带的变质脱水过程，对泥质岩(鼯MASH

体系)进行了热力学计算和榴辉岩相温压条件下恒温恒压实验。对所获取的实验

产物进行了X射线粉晶衍射、电予探针和微量元素分析。利用高压差热(HP一

磷险)实验方法就位jl蕊测了泥质岩在高压下的脱水温度。

研究结果表明，受冷、热俯冲带不同温度梯度控制，沉积物(岩)在进入到

俯冲带深部后变质脱水作用开始和结束的深度范围明显不同。在冷、热俯冲带其

变质脱水作用的深度范围分别是95---,155 km帮48---84 km。这一结采表明，沉

积物可能携带一定量的流体进入到岛弧岩浆源区。随俯冲作用进行，温度、压力

不断升高，泥质岩经历了一个区域进变质作用过程。随不同含水矿物的消失该过

程可以被分为三个阶段；①绿泥石变质脱水阶段；②焦闪石、鑫云母变旗脱水

阶段；③黑云母变质脱水阶段。在各阶段中，随含水矿物的变质脱水作用不断

进行，流体被逐渐从体系中释放出来。最后以黑云母的消失为标志，指示了泥质

岩体系变质脱水作用的结束。

在俯冲带深部温度压力条件下，泥质岩所释放出的流体是一种以H20和C02

为主要组成的超临界流体。通过对比恒温恒压实验初始物和产物的微量元素组

成，可以推断该流体的微量元素组成以富集Cu、Pb、Nd、Ba等流体活动性元素

为主要特征。俯冲带沉积物(岩)在进入到俯冲带深部前，受海水浸染而富集

Cl，这导致其在俯冲带深部变质脱水过程中，所释放出的流体中富集Cu、Pb、

Rb、Sr、Cs、La、Ba、Ce、Pr、Nd、Sm、Eu等微量元素。菰未受到海水浸染

或浸染程度较弱俯冲带沉积物，在俯冲带变质脱水过程中所释放出的变质流体

中，上述微量元素的富集程度则相对较弱。

本文的研究结果搦示了沉积物(岩)在俯冲带的变质脱水过程，以及这一过

程中，从沉积物所释放出的流体量，并对沉积物变质脱水后的矿物和微量元素组



孛麓瓣学院豫}究生蒺博圭学位论文

成，以及这些组成特征与湿度、蓬力的关系进行了较为深入的探讨。从沉积物的

焦度，势俯冲带流体形威和岩浆起源提供了依据。对深入认识地壳物质的深俯冲

作用、探讨俯冲带流体地球化学组成特征提供了实验证据。

关键词：泥质岩；沉积物；德冲带；俯冲带流体；高温高压；热力学计算；变质

脱水作用；微量元素
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Abstract

骶锵fluids generated via metamorphic dehydration of sediments in subducted

slab play important roles in many geological processes，such罄the material

circulation between the crust and mantle，the generation of slab—derived fluids and the

generation of arc magmaS。Pelite is atypical representation of sediments in subducted

slab，which widely distributes in the crust and has similar chemicAd composition to the

upper crust．硼把thermodynamic calculation and high-pressure experimental under

constant pressure and temperature were conducted on natural pelites in order to

investigate the metamorphic dehydration of subdueted sediments under P-T

conditions in subduction zones．The run products of high pressure experiments were

analysed by XRD，Microprobe and ICP—MS．Tl蝣dehydration temperatures of pelite

dehydration were in sire measured through high-pressure differential thermal analysis

(Hp-DTA)．

Thermodynamic calculation and HP—DTA results suggest that due to different

thermal structures，dehydrations of subducted sedimerits in cold and hot subduction

zones will take place in different depths，ranging from 95 to 1 55 km and from 48 to

84 km respectively．Consequently,there is a possibili移for the fluids in sediments

carried by subducted slabs to the depth where arc magmaS ale generated。The results

of constant P—T experiments show three major dehydration aages which ale

characterized by the consuming of different hydrous minerals during the metamorphic

dehydration ofpelites：(1)chlorite dehydration,(2)amphibole-muscovite dehydration,

and(3)biotite dehydration．The fluids released sediments during the dehydration of

water-bearing minerals would play an important role in the fluid circulation in

subduction zones．朝搬dehydration of subducted sediments ceases as the vanish of

biotite under the experimental P—T conditions．．

Under the P_T conditions in the deep subducfion zone，the fluid liberated from

pelites is supereritical and mainly composed of H20 and C02。The comparison of the

trace element compositions between starting materials and run products obtained by

并{
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constant P-T experiments indicates that the fluid released from subducted sediments iS

enriched in fluid-mobile elements，such as Cu，鹣，Nd，and Ba．In addition,our results

show that the fluid released from the sediments with certain amounts of chloride due

to possible contact with seawater has higher contents of some trace elements

including ell，Pb，薹洒，Sr，Cs，La’Ba,Ce，Pr,Nd,Sm and,"Eu,than that liberated from

the sediments being not or lightly disseminated by seawater．

This study provides data for understanding the dehydration of subducted

sediments and the amount of fluids released during this process，and for explaining

the mineral and trace element compositions of metamorphic sediments in subduction

zone．This study also demonstrates the relationship between the mineral and chemical

compositions and P—T conditions in pelitic system．It could be important in providing

information for study on deep subduction of crustal materials，and on the

compositions of fluid phases evolved during metamorphism in subduction zones．

Key words：pelite，sediments，subduction zone，subduction zone fluid，hi曲pressure
and hi曲temperature，thermodynamic calculation， metamorphic

dehydration,trace element
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第一章前言

第一节俯冲带沉积物对俯冲带流体和岩浆演化的影响

俯冲带(subduction zone)是地球上构造岩浆作用和流体活动强烈的地区，

也是壳幔物质循环的重要场所。臼上世纪60年代板块构造理论提出以来，俯冲

带及其相关领域，翔德冲带的热结构、物质循环和岩浆演化等成为了地球科学研

究的重要课题。在1987年召开的第二届科学大洋钻探国际会议(COSOD II)

上，提出了“迫切需要对汇聚板块边缘化学通量的研究，并深入理解地壳再循环

过程’’(COSOD Il Report，1987)。板块俯冲带沉积物通过变质脱水作用所释

放出的水，影响到板块间地震发生带(seismogenie zone)的性质，进而影响到

地震活动和海啸的形成。俯冲带物质循环，是岩石圈、水圈和大气圈之间物质循

环的一个重要环节，它对入类赖以生存的海洋和大气环境会产生重要影响(金性

春，2003)。另外，俯冲带也是成矿作用的重要场所。上述备种地质过程中俯冲

带流体起到了重要作用。

由予俯冲板块变质脱水作用所释放出的流体具有较强的活动性，它在俯冲带

的迁移、演化对俯冲带岩浆起源、演化和地壳形成有重要影响。因此，众多学者

对俯冲带流体的来源和性质进行了较为深入的研究。

1．1洋壳俯冲带沉积物对俯冲带流体和岩浆演化的影响

在洋壳俯冲带，尽管俯冲带流体主要来源予俯冲的蚀变洋壳，但越来越多的

研究证实，随蚀变洋壳一起发生俯冲而进入俯冲带深部的大洋沉积物，对俯冲带

流体的形成同样起着不容忽视的作用(Hawkesworth或al。， 1997；You et al。，

1996)。在地球上绝大多数的大洋板块俯冲带(B型俯冲带，图1．1)，都会有沉

积物随俯冲板块进入到俯冲带深部。尽管进入到俯冲带深部的沉积物总量会受俯

冲板块德冲角、俯冲速率、沉积物沉积速率和沉积物的物理性质影响(Shreve and

Cloos，1 986)。Hawkesworth et a1．(1 997)根据岛弧岩浆的U／Th、238酽oTh比
值和‘oBe组成推断俯冲带沉积物对于俯冲带流体的形成具有一定的贡献。
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Kerriek and Connolly(2001)通过热力学计算研究表明俯冲带沉积物可以携带流

体进入到德冲带深部>140 km的深度，完成最嚣的变质脱水过程。在阿尔卑斯扳

块缝合带，交沉积岩石中柯石英的发现，证明沉积物至少会俯冲到俯冲带深部

90 km的深度(Chopin，1984)。Zhang et a1．(2003)在中国西天山变泥质岩中证

实了变质反应：“菱镁矿+方解石=毒云石"|l搴发生，由此根据峰期变质温度帮

压力计算得出结论，俯冲带沉积物可以进入到俯冲带深部大于150 km的深度，

释放出以C02为主要组成的变质流体，这一结论在前人研究基础上，进一步增

大了沉积物在德冲繁的稳定范围。

沉积物可以被不断向下俯冲的板块拖曳到俯冲带深部，在俯冲带深部的高温

高压条件下发生变质脱水作用，释放出变质流体。根据Peacock(1990a)的估

算，覆盖在全球大洋板块表层的沉积物总量约为lAX l妒。堍，其中所包含的流

体组分包括：12僦．％C02、5僦．％矿物晶格水和50 v01．％孔隙水。俯冲带沉积

物随俯冲板块进入到俯冲带深部质，通过变质脱水作用每年所释放出的变质流体

量可达2．3xi0鞋kg，约占俯冲带流体总量(10．9x10珏kg)的20谢。％。由此可见，

俯冲带沉积物是俯冲带流体的重骤来源。

前人根据理论计算(Kerrick and Connolly，2001)和实际地质观察(Zhang et

al。，2003：Chopin，1984)证实，俯冲板块表层的沉积物完全可以进入到俯冲带

深部至少120 km的深度，即岛弧岩浆源区。在板块俯冲带深部的高温高压条件

下，俯冲沉积物经过变质脱水作用，产生流体，该流体交代上覆的地幔楔，使其

发生部分熔融，产生怒弧岩浆(圈1．1)。由予沉积物在化学组成上骧显不同于

地幔物质，所以沉积物变质脱水后，所形成的流体进入到岛弧岩浆源区的楔形地

幔，从而对岛弧岩浆的化学组成产生明显的影响(Armstrong，1981)。这一作用

最为显蔷的体现，便在予岛弧岩浆中的C02含量鳃显高子大洋中脊玄武岩和大

洋岛弧玄武岩。由于大洋沉积物中COs含量高达12吼．％，而俯冲板块中的洋壳

玄武岩和辉长岩则各自都含有O．1、)l嚏．％的C02，所以岛弧岩浆中的C02组分有很

大一部分来自俯冲板块，焉且沉积物贡献了相当一部分的COs(SchoU貔al。，

1996：金性春，2003)。Bebout et a1．(1999)通过对位于加利福尼亚的一个白垩

纪俯冲带内不同程度沉积变质岩的微量元素分异规律的研究，为沉积物在俯冲带

交质作耀过程中元素地球化学行为的解释提供了依据。由于俯冲带流体对元素静

2
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图1-1 B型俯冲带示意图(据Tatsumi and Eggins，1995)

分异作用，导致与洋壳俯冲作用相关的岛弧玄武岩相对于大洋中脊玄武岩，有明

显富集大离子亲石元素(LILEs)、轻稀土元素(LREEs)而亏损高场强元素

(HFSEs)的元素地球化学特征(Kushiro，1983；Tatstuni et a1．，1986；Wilson，

1989；Peacock，1993；Hawkesworth et a1．，1994)。众多学者通过多方面研究认

为，这一特征的形成是因为来自俯冲板块的俯冲带流体进入到了地幔源区，并诱

发地幔源区发生部分熔融(Tasumi，1989；Schmidt and Poli，1998)。

微量元素B是上述作用过程中较为典型的实例。Morris et a1．(1990)通过

对俯冲带B的系统研究表明，岛弧火山岩中B的来源包括：(1)随俯冲板块进

入到俯冲带的沉积物；(2)蚀变的玄武质洋壳。这一结论也体现了沉积物对俯冲

带微量元素组成的影响。硼的地球化学特征，包括水流体中的高溶解度、强岩浆

不相容性、同位素分馏，使它及其同位素(11B)成为研究地球深部流体和俯冲

带物质循环的有效示踪剂(You et a1．，1995)。壳、幔岩石中具有不同的B和6

11B值，地壳岩石中的硼含量高于地幔岩石，所以硼和硼同位素已经被广泛应用

于壳一幔演化和板块俯冲作用的研究中。据估计，沉积物每年从海水中吸附约

O．8x10lotool硼，其中有(O．2．0．3)x1010mol硼随俯冲板块进入到俯冲带(You et
‘

a1．，1993)。在板块俯冲作用早期，当俯冲板块下插至火山前缘下部时，由去挥

发分反应产生的大量富水流体从板块中流出，使大量的硼被流体携带释放出来，
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该流体向上运移并交代上覆地幔楔，最终导致高硼含量火山岩的形成(Domanik

etal．，1993；Beboutetal．，1993)。随着俯冲板块不断下插，从俯冲板块中释放

密的流体逐渐减少，在弧前区(forearc region)下部，俯冲板块脱水作用已经基

本完成(Tatsumi，1989：Peacock，1990b)，从俯冲板块中释放出来的硼逐渐减

少，所形成火山岩的硼含量也降低。这种变化趋势说明俯冲板块中的硼在变质脱

水作用过程中交得活泼。研究表鳙岩石中的硼含量随变质级别的升嵩而不断降

低，所以硼在岛弧火山岩中的富集表明了俯冲板块的热液活动(肖荣阁等，1999：

Leeman and Tonarini，1998)。其它流体活动性元素，如Cs、La、Ce、Pr、Nd、

U、Th、Cu和Pb等，在俯冲带有着与B类似的行为，表现出不同程度的活动性。

所以沉积物在俯冲带的变质脱水过程对俯冲带流体和岛弧岩浆的地球化学组成

起着重要作用，这一过程也是地球上元素循环过程中的一个重要环节。

l。2陆壳俯冲带沉积物对俯冲带流体和岩浆演化的影响

陆壳俯冲(A型俯冲)带自上世纪80年代以来已成为大陆动力学研究的重

要对象。超高压变质岩的形成是陆壳岩石发生深俯冲作用的直接结果(Sobolev

and shatsky，1990；Xu et啦。，1992)。Ye et al。(2000)根据在苏鲁地区榴辉岩孛

石榴子石内发现大量的单斜辉石、金红石和磷灰石的出溶，提出陆壳物质可以俯

冲到地球内部大于200公里的深度。通过对大量榴辉岩围岩的详细研究表明，一

些表壳岩石如长英质、泥质、钙质岩石，也可以像大洋板块沉积物一样发生深俯

冲作用，而形成高压一超高压变质矿物组合。我国大别山发育的石榴多硅白云母

片岩、石榴石英硬玉岩、蓝晶石石英岩、高压片麻岩、蓝晶黄玉石英岩等就是大

陆沉积岩石发生深俯冲作用的产物(刘晓春和胡克，1994：支lj雅琴和胡克，1999；

Zhang et al。，1996)。

伴随着陆壳俯冲作用的发生，在陆壳俯冲带也发生与俯冲作用相关的岩浆活

动。李曙光等对大别由丽碰撞辉石岩一辉长岩侵入体进行的系列研究显示，陆壳

俯冲带也具有与洋壳俯冲带相似的元素特征，即：寓集Rb、Ba、Pb、LREEs等

元素，亏损ttFSEs(李曙光，1999)，但大陆玄武质岩石并未像大洋的那样，受

到过海水蚀变作用而富含挥发分，因此陆壳沉积岩尤其是其中的含水量较高的泥

质岩，更是陆壳俯冲带流体的重要来源。

4
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第二节俯冲带沉积物体系中变质脱水作用实验研究现状

Kerrick et a1．(2001)、Peacock(1990a)和Plank et a1．(1998)均强调了对

来毒俯冲带沉积物的变质流体的形成机制、产生过程和形成深度等闯题进行研究

的必要性及英重要意义。这就要求我稍对德冲带沉积物(岩)在俯冲带深部的变

质脱水过程，帮其所含的含水矿物在俯冲带深部的稳定性进行研究，从而确定沉

积物交质脱水的深度范围。

高温高压实验，是人类认识地球内部地质作用过程的重要途径，也是模拟地

球深郝地质作用的一个最为直观有效的方法。已经有众多学者，通过高温高压实

验对来囱俯冲玄武质洋壳的流体的形成机制、规模、深度范围及其影响因素等问

题作出了深入、细致的研究(Tasumi et a1．，1986：Ulmer et a1．，1995：Liu et a1．，

1996：Schmidt et a1．，1998；Fomeris et a1．，2003)，并对俯冲带流体的认识取得

了长足进展。然而，鬻前已有的对俯冲带沉积物(岩)中含水矿物在高温高压下

稳定性的实验研究还比较薄弱，尤其是在榴辉岩相的15"--'40 kbar这～重要的俯

冲带沉积物变质压力范围内。目前针对俯冲带沉积物体系的主要实验岩石学研究

如表1．1。

表1．1沉积物及相关体系高温高压实验研究现状

实验隧力、
研究体系 研究结果 文献

湿度

Ah03-Si02一 19~35 kbar， 水铝石十石英在300<T<400"C，其 Theye et 2L1．，

H20 496—597℃ 稳定压力P>12 kbar 1997

K20·A1203- 20～29 kbar，
在所选定的实验条件下确定了反

应：KAISi308·nH20-KAISiaOs+nH20
Thompson et

Si02-H20 450-650℃ al。，1998
的温压曲线

5~21 kbar，
确定了绿泥露+石英在该体系中的

MgO-A|203··
485--699℃：

稳定范阑(5—21 kbar)。
Massonne，

12“6 kbar，
确定了镁铝绿纤石MgsAIsSi6021(OH)7

1989；

Si02-H20 兹稳定范围：》3毒kbar,T<820℃；镁十
Fockenberg，

34～100 kbar，
字石的稳定范围：12 kbar<P<66 kbar，

1998a；1998b

597—1050"12 Pawley，2003
608<卜<918℃
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实验压力、
’研究体系 研究结果 文献

溢度

在所选定实验条件下确定了2Ml型

Na20-A1203-
1 arm--41 钠云母：

Comodi and
kbar， 瞬ao．88Ko．10Cao．otBao．ol】[Alt掰瓢o．ooTFeo．ot

Si02-H20 ZanazzJ，1997
室温 Mno。002Mgo．006]Sh。olAlo．990100H2的压缩

系数和晶体结构

3砣3 kbar， 自云母在所选定的实验温度、压力

45◇刀00℃： 范围内(3q5 kbar，450～1100℃)均披 Massorme and

K20-MgO-
15~40 kbar， 合成，但是热力学性质有所差异。 Schreyer，1987：

A1203一Si02-
576—刁96℃： 确定了反应；“多硅自云母士石英+流体 1989

20-45 kbar， 一长石+金云母-I-H20’’秘“多硅囟云 Massonne and
H20

850～1100℃： 母+滑石+富K。Mg的硅酸盐流体一金 Szpurka，1997

15~30 kbar， 云母+(柯)石英+H20”在15----30 kbar Massonne，1992

400～700℃ 内反应温度

确定了“滑石十多硅白云母”的稳定

K20-MgO- 9q0 kbar，
范围；确定了多硅白云母和“滑石+蓝晶

]蚺,aSSOllIle and
A1203一Si02一 550-800℃

石+Si02”，“滑石+金云母+石英”共存

H20 体系中，多硅白云母中si含量随温度压
Schreyer，1 989

力变化方程

K20··FeO-·
15—55 kbar， 在所选定的实验条件下，白云母在 Massonne and

A1203一Si02- 60秘900℃ 体系中稳定存在，但鑫格常数不同。 Szpurka，1 997

H20

在所选定的实验条彳孛下，确定了黑

云母和多硅白云母在体系中的变质脱水
K20—CaO-

20—45 kbar， 温压曲线和熔融的温压曲线，通过对产 Hermann and
MgO-A1203一Si02- 85弘1150℃ 物中残留矿物糯和熔体的微量元素缝成 Green，2∞l
H20

分析，提出20 kbar以上，多硅囱云母是

体系中最重要的H20和LILEs的载体。

Na20·CaO-
11 kbar，

实验结果显示体系中少量的Na20、

MgO-A1203一
llOo~1310℃

H20、C02的存在对尖晶蠢二辉橄榄岩 Liuetal。，2006

Si02-H20-C02 的熔融温度有很大影响。

体系中多硅白云母在900"(2，65．-．

65～l 10 kbar，
90 kbar之瓣稳定存在；80-v1 10 kbar，

Domanik and

750～1050℃
75ff-900"C温压范围内开始脱水形成钾

K20-FeO- 锰钡矿，在65"一90 kbar，900-975℃温
Holloway，2000

MgO-A1203- 垂范围内多硅自云母开始熔融。

Si02-H20 2l~27 kbar， 在所选定的实验温度、压力范围内，

600-790℃： 绿泥石和自云母的脱水主导整个体系的 Aizawa et a1．，

5》v11 kbar， 脱水过程，Pb、Cu等微量元素在体系交 1999

900-1300℃ 质脱水过程中有明显的活动性。

从表列实验研究可以看出，对于沉积物的高温高压实验研究还存在明显的不
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足，如：(1)已有的研究多采用简单体系进行实验岩石学研究，主要是

MgO—Si02一I-120(MSH)、A1203-Si02一H20(ASH)、MgO-A1203一Si02一H20(MASH)

和K20．MgO．A1203-Si02．I-120(I呲～SH)等简单体系进行实验岩石学研究。上
述体系显然与天然泥质岩(K20．FeO．MgO—A1203．Si02一H20体系)有较大的差异。

因为在实际天然泥质岩体系中，某一矿物的变质脱水过程，不仅仅是其自身的变

质反应，还包括与其他矿物之间的相互反应。因此从这种简单的模拟体系所得出

的实验结果在应用到实际泥质岩体系时，存在一定的偏差。例如，Delany等

(1 978)报道，纯绿泥石在30 kbar压力下分解(绿泥石=顽火辉石+镁橄榄石+

尖晶石+I-120)的温度在900"c以上，然而，在泥质岩体系中绿泥石的分解过程，

是其与石英、白云母、长石之间的相互反应导致其变质脱水，在中等地热梯度的

俯冲带，温度低于650"c便全部分解(Goto and Tatsumi，1990)，并且其分解产

物在矿物相组成上也与纯绿泥石的分解产物有很大差别。显然，如果以纯绿泥石

分解的温度、压力条件作为其在俯冲带沉积物(岩)中的稳定界限，是不符合实

际的。(2)已有的两项针对天然泥质岩体系(K20．FeO—MgO-A1203一

Si02．H20)的高温高压实验研究的实验压力集中于21N27 kbar、50～110 kbar和

65～110 kbar内。而在15～35 kbar这一重要的榴辉岩相变质压力范围内，缺少足

够的实验数据。然而，在板块俯冲带，沉积物(岩)在这一压力范围内发生大量

的变质脱水反应(Massonne，1999；Peacock，1993)，如：

硬水铝石+石英-．--蓝晶石+H20

滑石=顽火辉石+(柯)石英

硬绿泥石=石榴子石+刚玉+H20

十字石--．石榴子石+蓝晶石+刚玉+H20

多硅白云母+石榴子石=金云母+蓝晶石+石英

因此，这一压力范围内的实验结果对于深入讨论泥质岩中含水矿物稳定性十分重

要。

此外，一些学者采用内部一致热力学数据库、固溶体活度模型，利用计算软

件模拟计算变泥质岩[即KFMASH(K20．FeO．MgO—A1203-Si02．H20)体系和其

亚体系(KMASH、KFASH)]中矿物相组成(Massonne and Szpurka，1997；Wei

and Powell，2003；2004；张翠光和魏春景，2004)，得出岩石成因格子，进而讨

7
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论其中相平衡关系，虽然其结果与实际岩石学研究接近，但却缺少对俯冲带深部

高温离蘧(>30 kbar，810"0)条件下的研究，这对予俯冲带深部榴辉岩相条件下

含水矿物稳定性的研究是不充分的。

第三节选题依据和研究内容

上世纪60年代以来，高压技术的迅猛发展，使得地质学家们能够采用实验

手段探讨地球内部各种条件下的地质过程，其中与岩石或矿物脱水作用有关的实

验研究也取得了长足进展，同时也说明采用实验手段来模拟岩石变质脱水作用过

程的可行性。但是已有的与脱水作用相关的实验研究主要集中于以下方面：(1)

以天然矿物相为研究对象，研究矿物的穗变和稳定范围(Ulmer and Trommsdorff,

19951刘晓春等，1999)。(2)岩石的缺水熔融(vapor-absent melting)(Rutter and

Wyllie，1988)，其研究重点在于岩石变质脱水赝的熔融阶段，以探讨岩浆的形

成过程(刘建忠等，1998：Pickering and Johnston，1998；杨晓松等，2001)。(3)

在天然矿物或岩石样品中加入Mg、Ca、C1等元素进行高温高压实验，探讨这些

元素对岩石变质脱水温度和脱水过程中微量元素活性的影响(Koster Van Groos

and Guggenheim，1987；Keppler，1996)。(4)矿物和岩石脱水作用过程中弹性

波速和电导率等物理性质的变化(谢鸿森等，2000：周文戈等，2000；朱茂旭等，

1999：2000；宋茂双镣，1996：代立东等，2005a：2005b：Popp and kern，1993：

Aboul。Gheit et al。，1990；Deshpandek et a1．，1983)。但是，对天然岩石变质脱

水作用过程中含水矿物的稳定范围，及这一过程中元素的地球化学行为等所进行

的实验研究还较为薄弱。

Tatsumi et越．(1986)进行的蛇纹石脱水过程中微量元素变化的实验研究，

首次从实验研究的角度解释了岛弧火山岩元素地球化学特征的形成机制。Kogiso

武al。(1997)报道了角闪岩在900"C、55 kbar条件下经过20小时的脱水作用转

变为榴辉岩的过程中，微量元素变化的实验研究结果，为研究洋岛玄武岩起源和

地幔HIMU端元的形成提供了重要的实验证据。Aizawa et a1．(1999)通过对天

然泥质装的高温高压实验研究也初步得出了该天然岩石体系中含水矿物的稳定

范围和微量元素的活动性，僵是在15—35 kbar这一重要的榴辉岩相变质压力范
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围内缺乏研究。上述研究证明高压实验方法对探讨岩石变质脱水过程中的楣转变

和微量死素变化的可行性。然而，凝前国际上针对天然泥质岩体系的实验研究尚

处于开始阶段，尤其是在1540 kbar下的实验研究还十分不足。

为弥补国际上针对天然泥质岩体系研究的不足，并使实验条件更加接近地质

实际，本文选择了德冲带沉积物(岩)的典型代表—天然泥质岩为研究对象，透

过热力学计算和高压实验，研究俯冲带沉积物的变质脱水过程，及该过程中矿物

相转变和微量元素变化规律，研究结果为揭示俯冲带沉积物的深俯冲作用和解释

俯冲带岩浆产物微量元素组成特征提供了重要依据。

研究内容包括：

(1)热力学计算。利用热力学数据库，对所选择样品的化学体系

进行了热力学计算研究，得出了该岩石在一定温度压力范围

内的P。T视剖面图。预测了该体系在高压下(10"-'35 kbar)

的矿物相组成，阐明7俯冲带沉积物变质脱水作用中的流体

释放过程。

(2)高压差热实验(HP．DTA)。确定了天然泥质岩在俯冲带高温

高压条件下发生变质脱水的温度范围。

(3)利用活塞圆筒和多面顶黼种高压设备，对天然泥质岩进行了

高压下相转变的实验研究，揭示了泥质岩在榴辉岩相温度压‘

力条件下的矿物相组成。

(4)通过对高温高压实验产物和实验初始物的微量元素组成对

比分析，探讨了泥质岩在榴辉岩相温压条件下变质脱水作用

过程中的微量元素活动性。
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第四节 论文工作量

全部野外和实验及分析工作完成情况列于表1-2。

表l_2论文工作量

率注： ①中国科学院地球化学研究所，地球深部物质与流体作用实验室。

②德国斯图加特大学矿物和晶体化学研究所

③德国巴登符腾堡州立太阳能和氢觋究中心

④中国科学院地球纯学研究所、中国科学院广媸地球化学研究所

⑤德国斯图加特大学无视化学研究所
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第二章实验样品和实验设备

第一节实验样品

泥质岩是地球上分布最广泛的一种表壳沉积岩石，在化学组成上，泥质岩与

上陆壳平均值接近，因此它也是俯冲带沉积物(岩)的典型代表。

本次研究的样品主要采自庐山地区双桥山群的泥质板岩(LS26)。前人已经

对该区的地质背景进行了较详细的研究(谢国刚等，1997：唐红峰等，2000)。

双桥山群是在江西北部地区广泛发育的一套地层，它以浅变质的粉砂质、泥质板

岩为主要组成(图2．1)。该地层中所含的微古植物化石组合特征和变细碧岩夹层

的Sm-Nd同位素定年结果(1558．7±19 Ma)显示其原岩形成时代为中元古代(彭

作荣等，1995；胡恭任，1999)。双桥山群可以分为两个地层组：横涌组(下部)

和计林组(上部)。在横涌组底部发育有一套变质复成分砾岩，研究表明该砾岩

属双桥山群的底砾岩，即双桥山群与下伏早元古代星子群为不整合接触关系(谢

国刚等，1997)。

图2．1 庐山双桥山群变泥质岩分布区地质简图(唐红峰等，2000)

1一绿泥石带；2_第四系；3一星子群变质岩；4_(十字)石榴石带；

5一黑云母带；6一样品采集位置
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图2-3 LS26的显微照片和背散射照片(Q乜-石英，Chl-绿泥石，Mu．白云母．Ilm．

钛铁矿．Ab．钠长石)

取桥山群岩石的原岩为一套泥质、泥砂质沉积岩，它们经过区域变质作用而

成为现今的粉砂质、泥质板岩、黑云母片岩、石榴石片岩、十字石榴石片岩等。

根据上述岩石的分布和岩石中特征变质矿物出现的次序，可将该地区双桥山群从

南向北依次划分为3个变质带(图2-1)，即(1)绿泥石带，岩石类型为板岩，
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注：初始物主量元素组成引自唐红峰等(2000)；平均上地壳元素组成引自Taylor and

McLennan(1 985)。<FeO>表示全铁

一

—■

墨
o-■

| j

． I 囊 ’

童 l
L人一嫔呈臆黜 陡臻强臻妾文灵．一襄^『h√L

图2．4 LS26的X射线粉晶衍射图谱

(2)黑云母带，岩石类型为黑云母片岩，(3)石榴子石和十字石带，主要岩石

类型为程榴石片岩和十字石榴石片装，上述三个变质带构成了一个不完整的巴洛

型递增变质带。

研究样品为深灰色泥质板岩，变余层理构造发育(图2-2b)。在显微镜下，

岩石中的粘土矿物(伊利石、绢云母>呈定向排列(图2-3a)，背散射照片也清

晰地反映如云母和绿泥石的定向摊列特征(图2-3b)，这两种矿物的颗粒大小都

在20吣以上(轴向)。岩石的主量元素组成与上陆壳平均值接近，矿物组成与
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其他地区的后太古代泥质岩(如澳大利亚后太古代页岩)接近(表2．1)。X射线

粉晶衍射分析结果(图2．4)表明该岩石主要由石英(12％)、斜长石(4％)、绿

泥石(16％)、伊利石和绢云母(65％)组成，并含有少量的钛铁矿和蒙脱石。

电子探针分析结果(表2．2)表明，该岩石中云母主要是白云母，含少量绿

磷石和钠云母。长石主要为钠长石，含铁矿物主要由钛铁矿组成。

表2。2 LS26中矿物的化学组成

Mu Ab Chl Ilm

Si02

Ti02

A1203

Fe哩03

FeO

MnO

MgO

CaO

Na20

K20

H20

TOtal

46．89

0．28

32．90

1．97

O．00

1．33

O．00

O．38

9．7l

4．45

97．9l

6．313

1．687

8．oo

3．533

0．029

0．221

0．000

0．266

4．05

0．098

1．667

1．77

4．000

46．86

0．32

32．54

2．12

0．00

1．12

0．00

0．47

9．78

4．43

97．64

6．34l

1．659

8．00

3．53l

0．033

0．239

0．000

0．227

4．03

O．124

1．688

1．8l

4．000

67．97 67．65

O．oo O．Ol

19．5l

O．16

20．20

O．17

0．04

O．06 0．19

11．98 11．75

0．05 O．03

99．73 100．03

26．90

0．05

21．72

29．53

0．42

9．75

11．30

99．67

31．94

O．06 53．87 51．80

19．13

27．75

O．32

8．73

40．58 43．30

3．40 2．56

0．04 0．28

11．50

99．43 97．88 97．94

Si 2．983 2．960 Si 5．7ll 6．660 Ti l．047 1．002

AI 1．009 1．042 Al 2．289 1．340 sum 1．05 1．00

Fe3+0．005 0．006 slim 8．00 8．OO Fc2+0．877 0．93l

kin 0．000 0．001 AI 3．147 3．362 kin 0．074 0．056

Ti 0．000 0．000 Ti 0．008 0．009 Mg 0．002 0．011

sum 4．oo 4．01 Fc2+ 5．244 4．838 s眦0．95 1．00

Ca 0．003 0．009 Mn 0．076 0．056

Na 1．019 0．997 Mg 3．088 2．715

K 0．003 0．001 sum 11．56 lO．980

sum 1．03 l。Ol H 16．000 16．000

注：矿物名称缩写见图2-3
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第二节高压实验设备

高温高压实验设备是高压实验室的工作平台，它决定了一个高压实验室的研

究领域。不同的高温高压设备能够满足不同研究的需要。由于本文的研究目标是

通过高温高压模拟实验，探讨泥质岩在俯冲带榴辉岩相温度压力下(15"-'30 kbar，

500"---'100012)的相转变过程，揭示泥质岩在该条件下变质脱水作用，以及这一

过程中微量元素的变化规律，阐明泥质岩在高压变质过程中的微量元素地球化学

行为及其机制，为研究俯冲带物质的深俯冲作用和俯冲带岩浆产物独特的微量元

素组成提供依据。这就需要进行两个不同系列的实验：

(1)相平衡实验。天然泥质岩体系，即KFMASH(K20．FeO．MgO．A1203一Si02．

H20)体系，是实验岩石学研究中较为复杂的体系。要想对该体系在高温

高压条件下的变质脱水作用过程作出具体的研究，首先必需对该体系在高

温高压条件下的相转变过程有一个详细的了解，这就需要对泥质岩进行相

平衡实验，通过较长时间的高压模拟实验，使体系中各相在高温高压下达

到平衡，通过对实验产物的相组成分析，得出该岩石体系在不同温度、压

力条件下的相组成，从而探讨在俯冲带进变质作用过程中泥质岩发生的相

转变及其矿物组合。

(2)开放体系下的高压实验。在相平衡实验研究的基础上，对泥质岩开展开放

体系条件下的高温高压模拟实验。实验过程中流体能够从体系中释放并扩

散到体系外部。通过对泥质岩及其高温高压实验产物的微量元素测定结果

的对比，研究泥质岩发生榴辉岩相变质脱水作用过程中的微量元素活动

性。

图2．5是目前世界上大多数高温高压实验室所配备的较为常用的高压一超高

压设备(图2-5A)和中国科学院地球化学研究所地球深部物质与流体作用地球

化学研究室已经具备的高压一超高压设备(图2-5B)所能达到的温度压力条件。

本文实验工作所需的实验温度、压力范围在15"----40 kbar，500,--一1000。C内。本实

验室的金刚石／白宝石压腔、高温超高压碳化硅压腔设备和多面项大腔体压机系

统可以满足这一温度压力需求，但前两种设备主要应用于高压一超高压下对矿
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鹭2—5不同类登高压设备所熊达到的温度压力条件(A孳旧Holloway and

Wood，1988)

物或岩石物理性质就位监测，其样品室体积较小。本次研究以后者作势嵩温高压

条件下泥质岩变质脱水实验的高压设备。此外，还有一部实验是在德国斯图加特

大学矿物和晶体化学研究所的活塞圆筒(End-loadedpiston-cylinder)上完成的。

(1)YJ-3000吨紧装式六面顶篷机

该设备建造于20世纪70年代末期，是由谢鸿森等与第一机械工业部联合研

制建造的(谢鸿森，1997)，属于立方滑动多面顶高压设备(cubic sliding anvils)。

以一台3000吨级的油压机作为压力源，六个碳化钨顶砧分别置于上下嚣个模框

中，当油压机推动下模框向上运动时，安装在四个导向槽中的顶砧同时向中心运

动，产生高压(图2．6)。压枧的压力采用石英一柯石英，柯石英一斯石英的温度

一压力相转变方程和铜的熔融凿线校正，压力测量误差<1．5％。样品的加热是通

过安装在传压介质中的加热器实现的，将一个大电流(2000A)通过与加热器直

接接触的上下两个项砧加在加热器上产生热量，对样品加热。温度可以采用热电

偶直接测量，将热电偶结点直接鬣于样品管边缘或样品中心，传过传压介质，从

两个顶砧之间引出，连接在I-IP。34401A型高精度数字万用表上，这种温度测量

方式的误差<±5℃。该设备的压力和湿度控制系统均装配了微电脑编程控制系

统，
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样品轴向长度(mm)

图2．7样品室温度分布图，引自刘巍等(2003)(横座标零点为样品轴向中点)

可以实现对温度和压力在1秒到近100小时内升降速度的精确控制，这使得高压

差热(HP．D1'A)和差压(HP．DPA)实验都能够在该设备上得以很好地完成。

为了能够对温度进行更好的控制，在上下两个顶砧上装有循环水管。但同时

这也导致了样品腔内轴向温度梯度的存在(谢鸿森等，1997；刘巍等，2003)。

由图2．7，随温度升高，样品轴向方向上的温度梯度增大，导致样品腔内均温区

长度随温度升高逐渐缩小。这将对高压下岩石或矿物某些物理性质的就位测量产

生一定影响的。为此，可以根据不同测量对象，针对测量信号进行校正(刘巍等，

17



高温高压条件下泥质岩变质脱水作用的实验研究

2003)，或者将样品轴向长度尽可能缩短，使其处于均温区内，以减少温度误差。

(2)活塞圆筒高压设备

活塞圆筒设备的压力范围在10,---,55 kbar内，以固体为传压介质具有比多面

顶高压设备更高的压力精度(Holloway and Wood，1988)，而且相平衡实验中，

实验时间的长短是一个十分重要的因素(Fomefis and Holloway，2003)，这使活

塞圆筒高压设备成为了相平衡实验研究的最佳实验设备(Boyd and England，

1960；Mirwald and Massonne，1980；Holloway and Wood，1988)。

德国斯图加特大学矿物和晶体化学研究所的活塞圆筒设备是1965年在德国

波鸿大学建造的。其设计原理类似于Boyd and England(1960)的设计，是一台

两级压力缸(end．10ad)高压设备。采用碳化钨压腔，直径为12．7mm，高度为

52mm。活塞也为碳化钨材料制造，直径12．7mm，高24mm。压力采用“石英

=柯石英”和“钠长石=石英+硬玉”相转变压力来标定。在高压下固体传压介

质内部都会产生内摩擦力(EdmondandPatterson，1971)。首先，这会造成样品

上所接受到的压力与读出的压力不同，即压力丢失(pressure loss)。其次，还会

导致样品在不同方向所接受到的压力不同，产生差应力。最后，传压介质内部的

内摩擦还会导致实验过程中活塞在内向运动(piston-in)和外向运动(piton．out)

两种状态下样品上所接受的压力差异(Mirwald el：a1．，1975)。NaCI、AgCI、滑

石和叶蜡石作为固体传压介质，在活塞圆筒设备上的传压效果是明显不同的，

NaCl和AgCI的传压效果要好于其他物质，并已被广泛应用。所以，德国斯图加

特大学矿物和晶体化学研究所的活塞圆筒设备上全部采用了NaCI为传压介质。

由于高压下活塞的侧向膨胀，导致其横截面积增大，所以把“读数压力．(读数

压力×0．4％)”作为实际压力。除此之外，为了更好地降低样品组装方式(cell

assembly)对实验压力的影响，在Thomas Theye博士的帮助下，综合Mirwald and

Massonne(1 980)和Massonne and Schreyer(1986)的样品组装方式，笔者重新设

计了样品组装方式，并得以成功运用。实验过程中压力波动导致的压力误差为±

200bar。

温度测量采用了NiCr-NiAl热电偶，其结点置于黄金样品管的侧面。热电偶

的压力效应校正根据Getting and Kennedy(1970)的数据。高温下，活塞圆筒设备

压腔内会产生较大的轴向温度梯度(Leismer，1979)，实验温度越高，温度梯度
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越大。如图2-8所示，500"--'550"C和550,--一600"C范围内的两条温度曲线明显不同。

因此，根据温度梯度曲线对实验温度进行了校正。实验过程中温度波动导致的温

度误差为-!-2"0。
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高温高压条件下泥质岩变质脱水作用的实验研究

第三章 泥质岩变质脱水作用中H20释放过程的热力学计算研究

前人研究表明，沉积物(岩)在俯冲带的变质脱水作用对于俯冲带流体研究

具有重要意义(Peacock，1 990a：Plank and Langmuir，1 998：Kerriek and Connolly，

2001)。沉积物(岩)中流体的释放，是通过含水矿物的变质脱水作用来实现的。

所以，泥质岩中各种含水矿物(绿泥石、白云母等)及这些含水矿物变质脱水后

的产物(黑云母、角闪石等)在俯冲带的稳定性便决定了整个沉积物体系的变质

脱水过程。

热力学计算软件的开发和热力学数据库的不断更新(Holland，1979；1988；

1989；Holland and Powell，1985；1990：1998)使得热力学计算方法成为研究各

种岩石体系中相转变和相平衡问题的重要手段。因此，本文也采用了热力学计算

方法，对天然泥质岩体系进行了热力学计算，其计算结果首先可以为探讨泥质岩

在俯冲带的流体释放过程提供依据。另外为探讨泥质岩体系在高温高压下的相转

变过程，我们还对这一岩石进行了高温高压条件下的相平衡实验，而从热力学计

算所得出的体系中自由水含量的变化趋势，这一结果也可以为确定高温高压实验

的温度、压力条件作出较好的预测。

第一节热力学计算方法

计算所采用的热力学软件为THERMOCALC 3．1，计算样本为中国庐山变泥

质岩，该岩石在化学组成上与上地壳平均值接近(表2．1)，因此可以代表俯冲

带沉积物。计算样本的化学组成包括：Si02，A1203，FeO，MgO，CaO，Na20，

K20，Ti02，MnO和H20。所采用的热力学数据库为HollandandPowell(1998)

内部一致热力学数据库和Gerya et a1．(2001)的DEKAP编码。

针对化学体系进行热力学计算的方法，在过去几十年里有了迅速发展，归结

起来可以将这些方法分为两类(沈维道，1988：朱传征和许海涵，2000)：(1)

平衡常数法；(2)吉布斯自由能最小化法。前一种方法需要给出体系中可能发生

的化学反应方程，对各化学反应方程的平衡常数加以计算，并与参加反应的物质
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浓度联系，再通过数学方法求解非线性方程。很显然，这是一种工作量很大、耗

时、费力的方法。蔼霜一种方法则是搜索整个体系中吉布斯自壶麓总和最小酶各

个子系统，使得整个体系的吉布斯自由能最小，这一方法避免了写出化学反应方

程的必要，为此我们选择了后一方法。

1．1计算体系中固溶体端元

在一定温度和压力下，体系达到平衡状态是以体系的吉布斯自由能最小为标

志豹。本文的研究对象一天然泥质岩体系(Si02，A1203，FeO，MgO，CaO，

Na20，K20，Ti02，MnO，H20)是一个复杂体系，因此可以将其分成若干子体

系，使各子体系吉布斯自由能最小化的状态将被定格为该温度压力条件下系统最

稳定状态。我们计算的压力温度范围是：10"--35 kbar，300"-'900"C，这一范围覆

盖了俯冲沉积物在俯冲带的变质脱水范围，即绿片岩相到榴辉岩相(Peacock，

1993)。采用Holland and Powell(1998)的内部一致热力学数据库(internaUy

consistent thermodynamic data)和DEKAP编码进行计算。在不影响整个体系佬

学组成基础上，对体系内的各种矿物端元组分进行下列简化，①对于固溶体矿物，

只取其主要的端元成分。如石榴子石，取镁铝榴石、铁铝榴石和钙铝榴石三个端

元成分；②整个计算过程中，只针对9静絮离子搽+、Ca2+、Na+、M孑+、A13+、

Ti4+、Fe2+、Fe3+、Si4+)进行计算，这种简化模式前人已经使用(Gerya et a1．，2001；

Tinkham et a1．，2001)，其计算结果能够与实际岩覆学研究相符合(Massonne et a1．，

2006)；@在所计算的湿度、压力范圈内，体系中Fe2+fFe3+值是固定的(13。3／1)。

体系中具体的固溶体及其端元组分包括：1．纤锰柱石(Car)：镁纤锰柱石

(mg．Car)、铁纤锰柱石(Fe．Car)：2。绿泥石(Chl)：斜绿泥石(Clin)、镁铝

蛇纹石(Ames)、铁绿泥石(Daph)、铝．铁绿泥石(Afchl)；3。硬绿泥石(C瓶)：

镁绿泥石(Mctd)；铁绿泥石(Fctd)；4．绿帘石(Ep)：斜帘石(Cz)、绿帘石

(Ep)、铁绿帘石(Fep)；5。石榴予石(Grt)-铁铝榴石(Aim)、钙铝榴石(Gr)、

镁铝榴石(Vy)；6．硬玉(琵)一绿辉石㈣：硬玉(Ⅺ)、透辉石(Ⅸ)；7．斜
方辉石(Opx)：顽辉石(En)、铁辉石(Fs)、富Mg的契尔马克(Tschermak)

辉石(Mgts)；8。钠云母(Pa)：钠云母(Pa)、珍珠云母(Ma)；9．斜长石(P1)：

钙长石(An)、钠长石(Ab)；10．含钾自云母(potassic white mica)Ⅸ删)：自
云母(Mu)、Mg．A1绿磷石(MAceD、Fe．砧绿磷石(FAcel)、钠云母(Pa)；11．

2重
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尖晶石(Sp)：尖晶石(Sp)、铁尖晶石(Here)12．滑石(Ta)：滑石(Ta)、铁

滑石(Fta)、契尔马克滑石(Tats)s 13．钙蹙阂石(CAm)：透阂石(飘)、钙镁

闪石(Ts)、韭闪石(Parg)、蓝闪石(G1)、铁阳起石(Fact)；14．钠角闪习5(SAm)：

透闪石(Tr)、钙镁闪石(Ts)、蓝闪石(G1)、铁蓝闪石(F91)；以及被视为单

独相进行计算的：金红石(R娃)、石英(Qtz)、柯石英(Coe)、蓝晶石(料)、红

柱石(And)、矽线石(Sill)、硬柱石(Law)、迪尔石(Deer)、钾长石(Kfed)、

磁铁矿(Mt)、钛铁矿(Ilm)和H20。

1．2 P。T视剖面图和地热梯度曲线

以0．2 kbar／2‘C为步长，计算了10-'-35 kbar、300"-900℃范围内，体系中矿

物+H20的含量。每个温度压力点的相组成计算结果，以数据方阵形式给如。结

果包括各矿物相及其端元组分的摩尔数、摩尔体积、端元组分百分含量和整个体

系在相应温度压力条件下的密度、体积。根据各点组成结果，由计算软件将相组

成结果相同的各点标示颜色编码，生成一个彩色编码图。然后再利用数学统计软

件，统计出计算结果中全部的相组成结果，按照颜色编码的顺序，对照体系中的

相组成结果，手工绘制出P．T视剖面图(pseudoseetion)(溪3．1)。

根据Kerriek and Connolly(2001)的讨论，选择了日本东北和西南两个俯冲

带的地热梯度线(Peacock and Wang，1999)来讨论冷、热俯冲带表层沉积物变

质脱水作焉的水释放过程。两条地热梯度线均势曲线，吕本东北的俯冲带缝热梯

度线代表了冷俯冲带板块表层的温度压力条件，在35 kbar(,--110 van)，温度仅

为500℃。日本西南的俯冲带地热梯度线代表了热俯冲带板块表层的温度压力条

件，在35 kbar(,-一110 k劫，温度已经超过了800℃。大多数显生宙的俯冲带地热

梯度均处于这两条地热梯度线之间(Massonne，2004)。因此这两条地热梯度曲

线可以代表地球上大多数俯冲带的热结构状况。



苎三兰竖墨堂壅璺些查堡旦!!翌!蔓望堡鲤塑塑兰生墨旦墨

o 25

∞

邑
皿20

15

10

500 600 700 800

T(℃)

900

100

目

80邑
‘
_
皿

图3．1庐山变泥质岩热力学计算P-T视剖面用，地热梯度曲线(虚线)引自

Peacock andWang(1999)；矿物名称缩写见正文部分

第二节泥质岩在俯冲带变质脱水作用中的H20释放

热力学计算样本中H20台量为6 wL％。计算结果中可以给出体系中自由水

的含量(体系中H20含量一含水矿物所含H20的总量)，这样可以定量研究俯冲

带沉积物(岩)的变质脱水过程(表3一1)。从两条地热梯度曲线的起点开始，沿

地热梯度曲线，压力每增加2kbar(～7 km)选取一个点，计算一次体系中自由

水含量，绘制出沉积岩随压力(深度)变化流体释放量的折线图(图3-2)，这一

结果可以很好地反映沉积岩在冷热俯冲带释放出流体的过程。

2,1冷俯冲带

在冷俯冲带，从68km处开始，沉积物所释放出的流体量为2wt％(图3-2)，

随俯冲作用的进行，这一含量基本稳定，直到进入到约95 I血(28 kbar)处时，
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从沉积物体系中所释放出的流体量开始逐渐升高。到达115 km(34 kbar)时，

沉积物释放出了共计3wt．％的流体。此时，沉积物中尚存在一定含量的含水矿物，

这些矿物将携带着体系中剩余的约3wt．％流体，进入到俯冲带更深的范围内(>

120km)。在泥质岩体系所释放出的水量等值线图(图3．3)中，冷俯冲带地热梯

度曲线穿越了3条等值线，这一过程中体系中释放出了共计约l砒．％的H20。

2．2热俯冲带

在热俯冲带，沉积物的脱水过程相对冷俯冲带要复杂得多。从体系所释放出

的水含量折线图(图3．2)中可以看到两个明显的脱水阶段。首先，从地热梯度

曲线的起点，即35 km(10 kbar)处开始，沉积物已经释放出了总计2．9 wt．％的

流体。这是因为体系中某些含水矿物如“绿泥石+石英"这一矿物组合在35 km

以上的深度就已经发生了变质脱水反应(Massonne，1989)。体系中2．9 wt．％的

表3．1 俯冲带温度压力条件下泥质岩体系释放出的水量
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自由水含量一直保持到了约50 km处(14 kbar)，随即沉积物脱水阶段(1)开

始，一直到60 km(18 kbar)深度时，这一脱水阶段结束，并释放出了共计4．3叭．％

的流体。

在泥质岩体系所释放出的水量等值线图(图3．3)上可以看出，这一阶段中

沉积物随俯冲板块俯冲了约10 krn，穿越了4条等值线。然后，又进入了一个相

对稳定阶段，体系中自由水含量一直保持在4．3嘶．％左右，这一阶段含水矿物含

量没有明显变化。直到进入俯冲带深部约75 km(22 kbar)时，沉积物开始了脱

水阶段(2)，在这一过程中沉积物释放出的流体量从4．3 wt．％增加到了5．1叭．％，

并一直持续到约80 km(24 kbar)处结束。在脱水阶段(2)．中，5 km的深度范

围内，沉积物释放出了O．8帆．％的流体，在等值线图(图3．3)上，地热梯度曲

线穿越了3条等值线。然后沉积物又进入了一个相对稳定阶段，一直到115 km

(34 kbar)。到此，沉积物的脱水并没有结束，体系中少量的含水矿物仍然携带

着约O．8叭．％的流体继续向俯冲带深部俯冲，进入到俯冲带深部至少120 km深。

处。

图3．2冷热俯冲带温度压力条件下泥质岩所释放出的水量

董qz
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图3．3 泥质岩体系所释放出的水量等值线图

2．3结论

对天然泥质岩的热力学计算结果表明，在板块俯冲带深部的高温、高压条件

下泥质岩发生了连续的变质脱水作用，为板块俯冲带贡献大量的变质流体。在冷

俯冲带，由子温度较低，使得沉积岩在进入德冲带深部120 km深度时，体系中

仍然存在大量含水矿物，并携带着体系中约3吼．％的流体进入到俯冲带深部(>

120km)。

在热俯冲带，沉积物经历了两个脱水阶段，对应的深度范围分别是48"-'60

km和75-'--82蛔。从两个阶段中分别释放1．4 wt．％和O．8讯．％的水。经历这两

个脱水阶段后，体系中的少量含水矿物仍然携带着约O．8诫．％的流体，继续向俯

冲带深部俯冲(>120 km)。前人根据高温离压实验褥出结论，玄武质洋壳在进

入到俯冲带深部90"--'110 km的深度范围内，其中的含水矿物相将全部分解，不

并释放出任何变质流体(Forneris andHolloway，2003)。结合本文结果，俯冲带

沉积物将很可能是俯冲带流体在俯冲帮深部120 km以下深度范围内的重要来

源。
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第四章泥质岩变质脱水作用的高压差热实验研究

大量研究证实，岛弧玄武岩相对大洋中脊玄武岩有着明显不同的微量元素地

球化学特征(Kushiro，1983；Tatsumi et a1．，1986；Wilson，1989；Peacock，1993；

Hawkesworth et al，1994)，前人研究结果表明这与来自俯冲带沉积物变质脱水作

用所产生的流体密切褶关(Hawkesworth et al。，1997：You ct al。，1996)。

对大范围内深海沉积物的系统研究表明，全球发生俯冲的沉积物以陆源物质

为主体(占76％)，其组成与上部陆壳接近(Plank and Langmuir，1998)。而泥质

岩作为分布最广的一种沉积岩，不仅是大洋沉积物的主要物源，丽置也具有与平

均上陆壳相似的化学组成。同时，泥质岩的矿物组成中富含伊利石、绢云母、绿

泥石和高岭石等粘土矿物，它们在一定的温度—压力条件下将发生脱水作用而产

生叁由流体褶，如含水的泥质岩在500℃、5 kbar条件下的变质脱水作用可以产

生约12v01．％(或5 wt．％)的H20和C02(删ther et a1．，1982)。因此，泥质岩

代表了在洋壳俯冲带发生俯冲作用的沉积物和在陆壳俯冲带发生俯冲作用的沉

积岩石。随着德冲作用的进行，俯冲叛块上部岩石所经历的温度和压力不断井高

的过程，实际上是一个区域迸变质过程(Wyllie，1982)，在此过程中泥质岩不

断地发生变质脱水作用，所产生的流体是俯冲带流体的重要来源。

然焉，已有的对俯冲带流体产生过程的认识，主要是基于对玄武质蚀变洋壳

的研究。通过对蚀变玄武岩及其含水矿物的实验研究，揭示了来自蚀变洋壳的流

体的产生过程、形成深度及流体对上覆楔形地幔的作用(Tatsumi et a1．，1986；

Tatsumi，1989；Ulmer andTrommsdortf,1995；Schmidt戎a1．，1998：Fomefis and

Holloway，2003)。而对起源于俯冲沉积物(岩)的流体的研究，尤其是实验研

究还很薄弱，特别是对这部分流体的形成机制、过程和深度等规律认识不足。为

此，我们利用高温高鼷实验手段，以天然泥质岩为对象，研究其在相当予俯冲带

榴辉岩相压力条件下的变质脱水作用，以阐明俯冲带沉积物(岩)的变质脱水过

程、探讨俯冲带深度(即压力)与脱水反应温度的关系、俯冲带沉积物及含水矿

物的稳定条件等，并黠已有推论进行实验验证。
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第一节实验方法

1．1方法选择

目前，在本实验室有三种比较成熟的实验方法，可以就位监测物质在高压下

的物理和化学性质变化，即电导率法、弹性波法和差热法。本项研究工作中，为

确定泥质岩在榴辉岩相压力条件下(15""40 kbar)的变质脱水温度，对其进行了

高压差热实验研究。

高压差热实验方法是一种能够有效监测高压下物质发生物理化学变化过程，

确定矿物、岩石相转变过程及其反应动力学的手段(Bose and Oanguly，1995；

谢鸿森，1997)。尤其是针对物质的变质脱水作用，差热方法更具有明显的灵敏

性，因为绝大多数物质在变质脱水过程中，均会发生吸热反应，这一过程的热效

应很容易被温度信号捕捉到，从而在差热曲线上反映出来。

1．2实验原理和方法

高压差热分析实验在YJ．3000吨紧装式六面顶压机上进行，图4．1为该方法

的样品组装图。将样品和参比物分别装入均热管的上部和下部，再将校正过的两

对热电偶分别插入样品和参比物中，实验过程中同步监测样品和参比物的温度。

当样品发生脱水反应时，必然引起热效应(一般是吸热)，导致温度波动，如果

所选择的参比物在此时不发生任何物理化学变化，那么样品和参比物的温度差

AT<0，差热曲线出现吸热谷，此时通过参比物中热电偶所记录的温度就是样品

发生脱水反应的温度。

中国科学院地球化学研究所地球深部物质与流体作用地球化学研究室已在

此设备上运用高压差热法成功地获得了单矿物一硬水铝石的高压差热曲线和水

的高压差热分析结果(王筑明等，1991：谢鸿森，1997；2003)。本次研究是在

已有方法的基础上进行了一定的改进。同样采用了Cu均热管，但样品管中间不

打通，这样在使样品和参比物均匀受热的同时，可以使两者分离，避免样品脱水

过程中产生的流体进入参比物中，影响实验结果。在实验中采用了Pt-RhloPt热

电偶，防止实验过程中由于热电偶被氧化造成的影响。两对热电偶分别插入样品

和参比物中，两结点位置对称，其距离为8mm，处于由均热管形成的等温区中。
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用另～台万用表记录参比物中的温度。实验中先将压力缓慢升到预定值，然后将

编制好的温度控制程序输入到篷杌的微电脑编程加热电功率控制系统中，通过对

压机加热电功率的控制，来控制温度的上升速率，实验过程中以20"C／min的速

度匀速升温。热电势差和温度由两台HP-34401A型高精度数字万用表同步记录，

记录速度力每2秒一次，根据所褥到的热电势差和温度数据绘制出差热曲线。运

用上述方法先进行了氧化铝的空白实验，获得较平直的差热曲线(图4．2)，这一

结果表明被焙烧过的氧化铝在15,-,40 kbar，室温～100012条件下没有热效应产生，

是理想昀参比材料。实验过程中温度和压力的测量误差分别为±5℃和±重kbar。

对实验方法进行改进后，我们成功地将该方法应用到岩石的高压脱水温度测

量上，获得了一件泥质板岩(LS26)和两件泥质片岩(LS5，2和LP．2)的高压

差热曲线(图4。3，4．4，4．5)，监测到了这三种岩石在15"-'40 kbar下的变质脱

水温度。

主
嚣

图4．3不同压力下泥质板岩(LS26)的差热盥线



第四章泥质岩变质脱水作用的高压差热实验研究

匝目

一一 》
1iq

‘围
-P_—。’—．'’-‘I—’’h-_—‘

∞量

TIq

·—————睁_r’—^；’、 ，

圈
⋯‘

’⋯’’飞r——p’——’叫
矗晒

可℃1

撕。200 30q}椭湖鲫瑚嘲嘲

图4．4不同压力下泥质片岩(LS5．2)的差热曲线

圈
。。’。一

710

T{℃I

圈
e∞

T(℃)

四～ √
7SO

可℃)

10’如’360，。幽’560。由’渤’860’《

型＼_?一、．

至囝

甚_—＼
可℃'

图4-5不同压力下泥质片岩(LP．2)差热曲线

3l

枷卸拼呦。呻姗{辜呦

e童苦q

堂蓄

l，＼一誓司

￡一．1Ⅺ

主i



高温高压条件下泥质岩变质脱水作用的实验研究

第二节 泥质岩变质脱水温度及其与压力的关系

2．1泥质岩变质脱水温度

对三件天然泥质岩样品分别进行了15、20、25、30、35、40 kbar条件下的

高压差热分析实验，分别获得了对应压力下的差热曲线(图4．3，4．4，4．5)。差

热曲线上，谷开始偏离基线的温度是脱水反应发生的温度，谷回到基线的温度代

表脱水反应结束的温度(陈国玺和张月明，1989)，而吸热谷底所对应的温度处

于这两个温度之间，代表体系内脱水反应最为剧烈的温度，我们选择各曲线上吸

热谷底对应的温度作为泥质岩的脱水温度，结果见表4-1。

2．2泥质岩变质脱水温度与压力的关系

高压差热实验结果显示，泥质岩的脱水温度与压力呈显著的线性关系，利用

最小二乘法所拟合出的脱水温度一压力的线性方程为：

T(℃)=892(士22)。7．1(士0．8)P(kbar)(r=一O．98)—-L$26

T(℃)=894(士63)．8．3(士2．2)P(kbar)(r=一0．88) -LS5．2

T(℃)=980(士33)．10．2(士1．1)P(kbar)(r=一0．99)—_LP．2

T-脱水温度；P一压力；r-相关系数

上述结果表明，3件泥质岩的脱水温度均与压力呈很好的负相关关系，即脱

水温度随压力升高而降低(图4。6)。这是受体系的变质脱水反应控制的，为了获

得样品较完整的差热曲线，在高压差热实验中单次实验的最后温度都超过了

100012，这样最后的实验产物已经发生了强烈的部分熔融，而无法确定其矿物相

组成，也就不能确定泥质岩变质脱水过程中的变质脱水反应。 ·

3件泥质岩样品虽然在主量元素组成上较为接近，但是它们的矿物组成有着

明显区别(表4．2)。这可能导致了不同的变质脱水反应，从而脱水温度不同。由

于LS26的变质级别相对另外2件泥质岩要低，矿物组成上含有绿泥石、绢云母

等大量粘土矿物，与俯冲带沉积物(岩)的矿物组成要更为接近。而本文的研究

目的是探讨俯冲带沉积物(岩)在俯冲带深部的变质脱水过程。为此，我们另外

对LS26进行了脱水作用恒温恒压实验，以确定俯冲带沉积物(岩)在俯冲带深

部高温高压条件下的变质脱水反应，实验方法将在第五章中叙述。为了使样品的

脱水作用进行得更加完全而有利于相变研究，设定恒温恒压实验的温度高于差热
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实验所确定的脱水温度，并且在恒定的温度压力下保持10小时以上，从而能够

使产物中矿物晶体尽可能生长的大些。

对比恒温恒压实验产物与实验初始岩石的X射线粉晶衍射图谱可以看到，

原岩中的含水矿物绿泥石、伊利石和绢云母的衍射峰消失，而在产物中出现了石

榴子石、蓝晶石等无水矿物和新的含水矿物一黑云母(表4．2，图4．8)。这些实

验产物的矿物组合说明实验过程中样品发生了后面所述的变质脱水反应(I)和

(Ⅱ)。

表4．1 15~40 kbar下泥质岩脱水温度

T(℃}

图4-6泥质岩变质脱水温度一压力关系
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注：矿物组成为X射线衍射分析结果
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恒温恒压实验结果为确定泥质岩在高压下变质脱水过程中所发生的变质脱

水反心提供了依据。实验初始物主要由含水矿物绢云母和绿泥石(含量超过了

80％)组成，并含有一定量的石英(12％)，恒温恒压实验产物中生成了石榴子

石、蓝晶石、柯石英和黑云母(表4-2)，所以该岩石在变质脱水作用过程中将主

要受反应(I)和(II)控制，电子探针分析结果也证实如此(图4．8，表舡3)。

图4-8口d质岩(LS26)的恒温恒压实验产物的背散射照片(实验条件：a-1 5 kbar

820"C：b-25 kbar，780"C：e．-30kbar．900"C：d-30 kbar，920"C：e-28kbar

930℃：f-20kbar，920℃)
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2 Ovlg,Fe)4．sAl3Si2．s010(OI-1)3+4 Si02—3池Fe)3A12Si3012+8 H20 (I)

绿泥石 石英 磊榴子石

3(Mg，Fe)sAhShOlo(OH)8+5 KAl3Si30lo(OH,F)2=

绿泥石 缡云母

8A12SiOs+5 K(Mg，Fe)3AiSi30to(OH，F)2+Si02+l2 H20 (II)

蓝晶石 黑云母(柯)石英

．根据上述分析，泥质岩在变质脱水作用过程中一直受上面两个变质脱水反应

的控制，这两个反应也正是俯冲带沉积物在俯冲带变质脱水过程中所发生的两个

典型的变质脱水反应(Tatsumi and Eggins，1995)。前入利用热力学计算的方法

证实了这两个反应在15 kbar以上发生的温度与压力均呈负相关关系(Banno et

al。，1986；Delany andHelgeSOn，1978)。因此整个泥质岩体系在15 kbar以上，脱

水温度随压力升高而降低。

此外，从整个泥质岩体系变质脱水反应的热力学过程来看，泥质岩变质脱水

作用是一个水流体释放过程，在反应产物中含有一定量的自由水，．由Maxwell

关系式：
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dP⋯一AS啄=万AS

(C-吉布斯自由能，列盈度，只压力，路固相体积，纾液相体积，厶孓反应过程中熵变，AV-

反应过程中体积变化)

可知，某一反应发生的温度与压力间的关系取决于反应的么S和厶儿一般脱水

反应为吸热反应，AS>O，而厶y则主要取决于反应前后厶乃。不同压力条件

下水的物理化学性质，尤其是体积会发生很大变化(Brodholt and Wood，1 993)，

该变化导致等式右端厶V随压力变化而变化(Tatsumi and Eggins，1995)。因此，

等式左端反应发生的温度也将随压力变化而改变。

实验初始物一泥质岩主要由绢云母、绿泥石等层状硅酸盐矿物组成，OH。存

在于这些矿物的四面体层和八面体层，压力的改变导致矿物晶胞参数的变化，四

面体层和八面体层间距也发生变化，OH‘的稳定性也就随之变化(Tatsumi，1989)，

因此泥质岩脱OH‘的温度随压力的变化而改变。

第三节俯冲带沉积物变质脱水深度

在第三章，利用热力学计算的方法探讨了泥质岩在俯冲带释放出流体的过

程。在冷、热俯冲带，泥质岩的脱水范围分别是：95,-V>120 km，48-～82 km。

由差热实验得出的泥质岩变质脱水边界线，将对这一结果作出进一步的完善和验

证，为确定泥质岩在俯冲带的变质脱水深度提供更为具体的证据。

在板块俯冲带，由于受剪切热(shear heating)、俯冲角(subducfion angle)、

俯冲速率(rate ofsubduction)、岩石密度等因素影响，不同的俯冲带有着不同的

地热梯度。这也导致了在不同的俯冲带，相同深度下，温度的很大差异。因此，

选择具有代表性的俯冲带地热梯度线，将是本项研究的关键。为此选择热力学计

算中所引用过的两条地热梯度曲线以代表冷、热俯冲带的热结构。为更加准确地

确定泥质岩在冷、热俯冲带的变质脱水深度，对两条地热梯度线(Peacock and

37



高温高压条件下泥质岩变质脱水作用的实验研究

Wang，1999)进行了凿线拟合(图4，9)：

冷俯冲带：

P(kbar)=29。6(4-4．3)一0．09(4-0．院)T(℃)诵．0002(+0．00003)铲(℃)

热俯冲带：

P(kbar)=37．3(4-3。8)一0．12(4-0。13)T(℃)拍．00013(4-0．0001)T2(℃)

这两条蓝线与泥质岩变质脱水边界线(f)的交点分别为：C(578x2，44．2 kbar)

和D(725"C，23．1 kbar)。在差热益线上，吸熟谷底所对应的温度，是体系内变

质脱水反应最为剧烈的温度，因此由各条曲线上吸热谷底所对应温度拟舍得到的

直线(f)与地热梯度曲线的两个交点C和D代表了泥质岩在俯冲带进入到脱水

胃憝》

撼搅孰毒篡慧黧耄怒J嘲 趟∥黼蔫熹麟圭蛊歙貉黧壤釉增∞则瀑鲥零鞴陶瓠伯翰 譬蝉辨⋯’ 羚毽嚣鼯厌嚣雯羼器蒸灌翻

F．tgg嫠裁瞬镑暖藕爷摩漫浅熬奄 ．．肆广搬热梯廑曲蚋上由蔗热察验鹈裁力墼
孵锻质瓣变质脱水澈鹰砸力壤 ．笋一’ 计算共随褥舔鳇混质岩变魇聪永藏囊

戳由蹩藕辩姥袋旗备篓膏鎏残鼙逮赛食薛
掘质岩变质脱水作用鳍柬汉度。压力钱

图4-9泥质岩在俯冲带深部变质脱水深度
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表44 15-40 kbar下泥质板岩(LS一26)差热曲线上吸热谷返回基线的温度

反应最为剧烈时的深度范围，而把这一深度范围作为泥质岩在俯冲带变质脱水作

用开始和结束的范围是有失准确的。为此，对各条差热曲线上吸热谷返回基线处

的温度点(表4。4)进行了拟合(e)：

P(kbar)=120．6(±10．1)．0．13(±0．01)T(℃)

它与两条地热梯度曲线的交点分别为：C’(585"C，45．2 kbar)和D’(745"C，24．8

kbar)。这两个交点所对应的深度代表了泥质岩在俯冲带变质脱水作用结束的深度

范围。结合本文第三章的结果，在热俯冲带，热力学计算所得到的泥质岩变质脱

水作用结束的深度为82 km，而差热方法得到的深度为84 km，所以理论计算和

实验研究结果在这里得到了很好的吻合。由于泥质岩在82 km处的变质脱水作用

结束后，体系内仍然含有少量H20(见第三章)，所以把84 km作为泥质岩在热

俯冲带变质脱水作用结束的深度。根据热力学计算，泥质岩在热俯冲带的第一个

变质脱水阶段开始于48 km，因此可以推断，泥质岩在热俯冲带变质脱水作用开

始和结束的深度应为：48---84 km。

在冷俯冲带，C’点所对应的深度为155 km，代表了泥质岩在冷俯冲带变质

脱水结束的深度，结合热力学计算结果可知，在冷俯冲带泥质岩的变质脱水深度

范围应为：95---，155 km。

第四节结论

由热力学计算和差热实验的结果可以判断出，泥质岩在冷、热俯冲带变质脱

水作用开始和结束的深度范围，即：冷俯冲带(95"--155 km)、热俯冲带(48～

84 km)。所选择的两条地热梯度曲线，代表了现今地球上绝大多数俯冲带的地热

梯度，由本文结果可以确定泥质岩在俯冲带的变质脱水范围是：48"-'155 km。前

人根据高温高压实验得出结论，玄武质洋壳在进入到俯冲带深部90～110 km的

深度范围后，其中的含水矿物相将全部分解，不再释放出任何变质流体(Fomeris
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and Holloway，2003)。Tatsumi(1989)和Saunders et a1．(1991)根据实际地质

研究和高压模拟实验研究认为，岛弧岩浆源区位于俯冲板片约90---150 km。对

比本文结果，可以得到如下结论：

(1)冷俯冲带，俯冲沉积物可以进入到相对玄武质洋壳更深的深度范围

内，即岛弧岩浆的源区位置，为岛弧岩浆的产生提供一定量的流体。

(2)热俯冲带，沉积物同样可以成为俯冲带流体的一个重要来源，但是

相对玄武质洋壳却不能进入俯冲带更深的深度范围内，即岛弧岩浆

源区。因此对岛弧岩浆的形成和演化，所造成的影响强度将可能弱

于其在冷俯冲带的情况。

(3)从沉积物的角度为俯冲带流体形成和岩浆起源提供了进一步的实验

证据。
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第五章泥质岩变质脱水作用的矿物学研究

伴随着俯冲板块的不断下插，温度、压力逐渐升高，沉积物在俯冲带深部受

熟而释放甜流体，该过耩是其经历的一个迸变质俸用过程。在此过程巾，沉积物

体系内的含水矿物(伊利石、绢云母等)发生一系列的变质脱水反应，最终形成

了榴辉岩相岩石。该岩石在从深部向地表抬升过程中，将发生退变质作用(刘晓

春等，1994)。这就增大了实际地质方法对这类岩石矿物学研究的难度。露前国

际上针对泥质岩体系的高压实验研究报道尚较少，特别是针对泥质岩体系在榴辉

岩相条件下的矿物学研究还很薄弱。为弥补这一不足，确定沉积物体系中的含水

矿物在俯冲带深部所发生的变质脱水反应，深入剖析泥质岩在榴辉岩相条件下的

相转变过程，本文对泥质岩进行了相平衡实验研究。

第一节样品和实验方法

对泥质岩进行了两个系列的恒温恒压实验，低温段(650"-'-'750"C)的实验在

活塞圆筒设备上进行。因为这一温度范围内的实验温度较低，不利于变质脱水反

应的发生，因此除加长实验时阆(单次实验平均380小时)外，还选择了泥质岩

玻璃作为实验初始物。高温段(750"--'950"C)的实验在Y-J3000吨六面顶压机上

进行，选择了天然泥质岩作为实验初始物。由于该设备是大腔体高压设备，可以

在单次实验中提供足够的实验产物，以满足矿物组成分析的需要。

1．1实验初始物

低温段实验采用了混质岩玻璃作为实验初始物。首先将天然泥质岩在碳化钨

研钵中制成粉末(<lOgan)粒径，然后将粉末样品置于铂金坩锅内，在德国斯

图加特大学无机化学研究所的高频燃烧器上将样品熔融成玻璃。在1300"C的高

温下将样品放置在仪器燃烧室内6小时，该仪器在对样品加热的同时，能够产生

高频振荡，使样品熔融更加均匀。为了避免高温下样品的氧化，采取下列措施：

将盛装样品的坩锅放入燃烧室后，向燃烧室内注入氨气，约1小时后，待燃烧室
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和样品颗粒间的空气全部被排出看，褥开始舞湿。整个熔融过程中不断向样品室

内注入氩气，使样品一直处予氩气的保护下，避免了样晶与空气接触藤造成氧化。

泥质岩玻璃制备完成后，对其进行X射线粉晶衍射分析，在衍射图谱(图5-1)

中没有发现任何矿物的衍射峰，说明样品已经完全是玻璃质。利用碳化钨研钵将

泥质岩玻璃研磨成粒径小于5脚的粉末，然盾在80"c条件下干燥20小时。

用予高温段实验的天然泥质岩，在玛瑙研钵中研蘑成细子200胬("--'759．m)

的粉末，然后置于102"C烘箱内烘24小时，以除去吸附水。

3口 柚

2-下heta-Scale

图5-1初始物的XRD衍射图谱(20角20"--'26。

1．2样品组装
热电偶

赡头

卧媾石

加热器

金臀

锯帮

NaCl

竹蜡石

石墨加热攀

石墨 麓化韬

溪塞环

活塞

50 SO TO

间衍射峰由样品盛放器导致)

a活塞圆筒实验样品组装 b六丽顶压机实验样品组装

图5．2样品组装剖面图
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第五章泥质岩变质脱水作用的矿物学研究

取15,---20 mg泥质岩玻璃粉末，加入约5 wt％的H20，将其焊封在4mm×

3minx 10mm的黄金样品管中。低温段实验温度不高于800℃，所以选择了传压

效果较好的NaCl作为传压介质(样品组装见图5-2a)。加热器外部套管和内部

填充物都采用NaCl，热电偶结点插放在黄金管轴向中点位置，横向距离黄金管

壁2mm，金管上方的叶蜡石和金属赌头上都打有小孔，以插入热电偶。在高压

下，金属赌头的变形会使小孔缩小，将热电偶固定，而黄金管和其上方叶蜡石的

变形大小，可以通过计算得出，这样就可以判断出加压后，热电偶结点能否处于

金管中心，在实验后对温度进行校正。

在多面顶设备上的实验采用脱水的叶蜡石立方块作为传压介质(图5-2b)，

样品粉末置于带孔的黄金样品管中，热电偶插入叶蜡石立方块中，紧贴样品管。

加热器两端各装有一个钢环，确保电流能够顺畅地通过加热器。

1．3样品分析

高压实验完成后，将样品从轴向中点处切开，一部分制成光薄片，用于显微

镜观察和电子探针分析。另一部分样品首先在酒精中浸泡约10分钟，然后放入

玛瑙研钵中研磨成200目左右的粉末，再进行干燥。对光薄片样品进行了显微镜

观察和电子探针分析，以确定产物中的矿物相组成及其化学组成。所采用的电子

探针型号为Cameca SX．100(装备有EDS和WDS)。对粉末样品进行了X射线

粉晶衍射分析。此外，为获取实验产物中矿物晶体的表面形貌特征，还对样品进

行了扫描电子显微镜(型号FEIXL30．SFEG，最高分辨率1．5纳米，装备有EDS)

分析。

第二节 结果和讨论

在15"-'40 kbar，650"--930"C范围内对泥质岩进行了24次高温高压实验，单

次实验时间根据实验温度从几个小时到几百个小时不等。实验条件和产物中的矿

物相组成见表5．1。石英(或柯石英)在全部产物中出现，石榴子石i角闪石、

硬玉、白云母、十字石和黑云母也以主要组成相在不同温度、压力条件下的实验

产物中出现，钛铁矿、金红石、熔体以次要组成相出现。根据实验产物的矿物相
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高温高压条件下泥质岩变质脱水作用的实验研究

表5．1 高温高压实验条件和产物相组成

样品号怎荔篙 黼 矿物相组成

LSlO 15．0 65l 425 Qtz，Amp，Bt，Ilm，Ru
LSl8 15．3 699 473 Qtz，Grt，Amp，Bt，Ru,St
LSl7 21．0 704 351 Qtz，Crrt,Amp，Bt，Mu，Ru
LSl2 24．0 703 351 Qtz，Grt,Amp，Bt，Jd，Mu，Ru
LS04 28．2 75 l 301 Qtz，C,rt,Bt，Jd，Mu，Ky,Ru
LSl9 29．2 697 356 Qtz，Grt，Bt，Jd，Mu，Ru，St
LSl6 29．4 781 382 Coe，Crrt,Bt，Mu，Ky,Ru
R3 15．0 757 13 Qtz，Grt，Amp，Bt
R18 15．0 820 40 0tz，Grt，Ky,Bt

I也O 15．0 900 34 0tz，Grt，Ky,Melt
R31 20．0 800 38 Otz，Grt，Amp，Bt，P1，Ilm
R14 20．0 882 10 Qtz，Grt，Ky,Amp，Bt
R2l 20．0 920 41 Qtz，Grt，Ky,P1，Melt
R22 23．0 940 15 Qtz,Oft,P1．Melt
I硒 25．0 746 20 Otz，Grt，Amp，Bt

R23 25．0 780 41 Qtz，Grt，Amp，Bt
R1l 25．0 850 l Otz，Cat，Bt，(P1)，Melt

R9 25．0 930 9 Qtz,Grt,Ky,P1．Melt
R25 28．0 930‘ 10 Qtz，Grt，Ky,Bt，Melt

I匕6 30．0 900 10 Qtz，Grt，Ky,Bt，(P1)，Melt

R15 30．0 922 6 Qtz，Grt，Ky,Bt，Melt

R28 35．0 720 10 Coe，Ort,Ky,Bt，P1，Ilm

R16 35．0 845 1l Coe，Grt,Bt，Melt

R27 40．0 700 40 Coe，Grt,Ky,Bt，P1，Ilm

矿物名称缩写：Amp一角闪石；st一十字石；Melt--熔体；其余见第三章

LSxx-初始物为泥质岩玻璃，RXX-初始物为泥质岩粉末

组成分析结果，构建了高温高压条件下泥质岩体系相图(图5．4)。实验产物的电

子探针分析结果见图5．5、表5．2。扫描电子显微镜分析结果见图5-6，X射线粉

晶衍射分析结果见图5．7。

2．1高温高压下天然泥质岩体系中的相转变

石乡苣一物石≥酾转变根据Mirwald and Massonne(1980)对石英一柯石英

相转变的温度、压力条件的研究结果，在全部实验条件下，共有8次实验显示了

体系中石英一柯石英相转变的发生(图5．3)，即：LS04、LSl9、LSl6、R26、

R15、R28、R16和R27。然而，在R26、R15、LS04和LSl9中却没有发现柯石



第五章沉质岩交质脱水掾用的矿物学研究

英(图5．3)，这可能是因为：

①石英—柯石英相转变是一个可逆反应，4个产物中没有发现柯石英的实验：

其条件均十分接近这一可逆反应的相转变边界(图5．3)。实验过程中，压力和温

度的微小变化，都可能导致逆反应的发生，丽使产物中橱石英相消失。

②实验结束后，降温过程是一个淬火过程，如果这一过程时间太长，同样会

导致“石英—柯石英’’逆反应的发生，使柯石英难以在产物中保存下来。

◎前入的实验(图5-3中弓l用的4篇文献)是以人工合成的高纯度石英或由

胶体合成的Si02为样品，而本文的样品是天然泥质岩，其中Si02的纯度相对人

工合成样品的要低，杂质的存在也会导致“石英一柯石英”相转变边界的变化

(Bohlen and Boettcher 1982)。

④在LS04和LSl9的产物中，硬玉作为一稳定相出现，前人的研究结果已

经证实，NaAl02组分会使相同温度下石英一柯石英的转变温度明显升高

(Mirwald and Massonne，1980)。这可能是导致LS04和LSl9中没有基现橱石

英的重要原因。

400．6∞ 80Q 1000 1200 1400

H℃}

图5．3泥质岩体系中的石英一柯石英相转交
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高温赢压条件下泥质岩变质脱水作用的实验研究

本文研究鳍果t
0 Bt o Amp

O Mu O舞食水矿赛

一推测部分
Fo．m。e。。d．s．and-Holloway(2003)
研究结果，

▲Amp △No AmP

T(℃；)
Alzawa et al。({999)研究结果{
口Chl 嗣Bt 口A．mp

卜T曲姨l
(．1》Chl+Ser=Ky+Bt+Qtz(Coe)+峨
(2)Amp=Grt+Pl+Ky+l-llO
德)Bt+Ky=Grt+PI+呐
(4)Amp+Czo=Grt+Om+it20

【5≥Mu+Qtz=PI+Ky+

图5．4高温高压条件下泥质岩体系相图

矿物缩写：Ser：绢云母：Ph斜长石；Czo：斜黝帘石；其余见本文第三章

绣溶石茬握毵爹绣蓊乒驻楚魇缆放络男由于绿泥虿的稳定范围很小，在中

等地热梯度的俯冲带，650"(2以上便全部分解(Goto and Tatsumi，1990)，所以本

文所有实验产物中均没有绿泥石的出现。说明在俯冲带沉积物中，它是最早发生

变质脱水反应的矿物。根据对初始物和产物的矿物楣组成对毙分析，可殴确定，

泥质岩变质脱水过程中，绿泥石的分解过程是通过与绢云母、石英等矿物发生以

下一系列变质反应而实现的，而不是单纯的绿泥石分解。

^基兰￡苞盛



第五章泥质岩变质脱水作用的矿物学研究

2(Mg，Fe)4．5A13Si2．50lo(OH)s+4 Si02=3(Mg，Fe)3A12Si3012+8 H20 (I)

绿泥石 石英 石榴子石

3(Mg，Fe)sAl2Si30lo(OH)8+5 KAl3Si30Io(OH，F)2 2

绿泥石 绢云母
8 A12Si05+5 K(Mg，Fe)3AiSi30lo(OH，F)2+Si02+12 HEO (Ⅱ)

蓝晶石 黑云母 (柯)石英

(Mg，Fe)sAl2Si30lo(OH)8+4(Na,Ca)(Al，Si)408
2

绿泥石 斜长石

2(Na,Ca)2(Mg，Fe)2．5A12Si8．5022(OHh+2H20 (Ⅲ)
角闪石

据Delany and Helgeson(1978)的研究，纯绿泥石在30 kbar压力下发生分解

反应(绿泥石=顽火辉石+镁橄榄石+尖晶石+H20)的温度要在900℃以上(图5．4，

曲线(6))，这一结果要远远高于其在泥质岩体系中分解的温度和压力(图5．4，

曲线(1)和(7))，并且其分解产物在矿物相组成上也有很大差别。然而，在实

际地质环境中，绿泥石等含水矿物是处于复杂的岩石体系中，随俯冲板块进入到

俯冲带深部，达到一定的温度压力条件时，与周围的矿物发生变质脱水反应，释

放出变质流体。这样，如果以纯绿泥石分解的温度压力条件作为其在俯冲带沉积

物(岩)中的稳定界限，是不符合实际的，这也正是本文选择天然泥质岩作为研

究对象的原因。

台例云母压堀厉芳砌手乒膨霓毵缆孔维劈变质反应“绢云母+石英=
长石+蓝晶石+H20”(Ⅳ)导致了绢云母变质脱水作用的发生。本文研究结果大

致界定了这一反应在15"--30 kbar的变质脱水温度(曲线(5))。压力在15"--30 kbar

之间，绢云母的变质脱水温度随压力升高而升高，脱水温度范围在650"-'780℃

之间。当压力在30"-'35 kbar之间，绢云母的变质脱水温度则随压力升高而降低，

脱水温度范围是780"700℃。绢云母的脱水反应消耗了初始物中一定量的云母。

此外，在部分实验产物中检测到了熔体，说明在所选定的实验条件下，样品发生

了部分熔融，即有斜长石参加到反应(1V)中：白云母+斜长石+石英+HiO=黑云

母+蓝晶石+熔体(Poli and Schmidt，2002)，这一过程消耗了初始物中剩余的白

云母和部分斜长石，因此初始物中发育的伊利石和绢云母在较高温度下的实验产

物中完全消失。
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KAhSi30Io(OH，F麓+Si锄=衩Si，A1)408+A12Si05+薹恐O (＆)

绢云母 石英 长石 蓝燕石

焦瓣螽在混壤岩体系孛魄变凝税求作恶莅LSl0、LSl2、LSl7、LSl8、R3、

瑙、R14、R23和R3 1的产物孛，兔闲石佟失一稳定矿物耱患瑗。叁于裙始物中

并无角闪石发育，因此可以断定它是实验过程中通过反应(Ⅲ)形成的。随实验

压力舟意(>2．5(澄a)，角闵石在产物中消失。因此，俯冲带沉积物变质脱水过

程中，霜闲石是一个巾闯过渡褶。巍于它是含羟基矿物，所以可将沉积物中的流

体带入到俯冲带深部，然后再释放出来。根据Delany and Helgeson(1978)的研

究，角闪霹的脱水反应可表示为：

2(Na,Cab．5(Mg，Fe)1．5A12Si9．5022(OH)2=
角闪石

似g，Fe)3(Al，Si)50n+3(Na,Ca)(Al，Si)409◆2A12S105◆2H20 (V)

磊榴子嚣 斜长石 蓝鑫石

本文在15-30 kbar范围内界定了俯冲带沉积物(岩)孛角闲石的稳定范匿。

在15-20 kbar酶撬力范围蠹，角闪石脱水瀑度鲢遥力舞离瑟升高，为760～880"C；

当压力在20-30 kbar时，角闪石脱水温度随压力升高而降低，为880-700℃(图

54，馥线(2))。R6串角闪石的存在，说瞬其可俯冲至俯冲带85公里的深度。

焦阂石是德冲洋巍中重要的含水矿物，它的变质脱瘩谗爰在俯冲繁流体研究孛扮

演着极为萤要的角色，许多学者在对俯冲洋壳中含水矿物稳定性的研究中，均将

危闲石律魏重要的研究对象(Liu et al。，1996；KogiSO et a1．；1997；Inoue蜣al。，

1998)，弗盈对傣冲板块中定阂葛的脱水范匿徽擞了缨致的研究。根据Fomeris e鼍

a1．(2003)最新的研究结果，在俯冲玄武质洋壳中，角闪石的脱水发生在蓝片岩

摆一榴辉者稆的温度、压力条件下，在22-30 kbar压力范围内，脱水溢度为

750--650'(2(蠡线(4>>，这一溢度范蹋要低予本文的骚究结果(图5-4)，这缀可

能是由角闪石不同的脱水机制导致的(反应Ⅵ)。在俯冲的玄武质蚀变洋壳中，

角闲石与斜黝帘石发生变质脱东反应，生成石榴子石、绿辉石釉水(Liu et al。，

{996)。



第五章泥质岩变质脱水作用的矿物学研究

Na2M93A12Sis022(OH)2+2Ca2A13Si3012(OI-I)=
蓝闪石 斜黝帘石

3(Mg，Ca)3A12Si3012+2(Na,ca)(Mg，h1)Sh．506+2H20 (Ⅵ)
石榴子石 绿辉石

黑云母在落，厉筹缮系尹彩吱沥磁愀缮用黑云母同角闪石一样，也是绿泥石

分解后的产物(反应Ⅱ)。本文在Aizawa et a1．(1999)实验结果的基础上，进一

步确定了俯冲带沉积物(岩)体系中，黑云母的稳定界限(图5-4，Curve(3))。

R16(35 kbar，845℃)的产物中黑云母作为一稳定矿物相出现，表明在中等地热

梯度的俯冲带(7"C／kin)，黑云母的脱水(反应Ⅶ)深度接近120 kin。然而，由

于在更高温度下缺少实验数据，因此这仅是本文最为保守的推测(虚线部分)，

实际上黑云母脱水深度可能还要更深(≥120 km)。黑云母的脱水标志着沉积物

(岩)及其变质脱水产物中含水矿物脱水反应的终结。俯冲玄武质蚀变洋壳的完

全脱水是以黝帘石和硬柱石的消失为标志的，其深度范围在90-100 km(Fomeds

and Holloway，2003)。可见，相对于蚀变洋壳，俯冲沉积物可以将流体携带到

俯冲带更深的地方(≥120 km)。

3K(Mg，Fe)3(Ai，si)4010(OHh+5 A12Si05+26H+=
黑云母 蓝晶石

3(Mg，Fe)3(A1，Si)5012+3KAlSi30s+1 61420 (Ⅶ)

石榴子石 斜长石
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高温高压条件T泥质岩变质脱水作用的实验研究

图5-5实验产物的背散射照片(矿物名称缩写见第三章)



第五章泥质岩变质脱水作用的矿物学研究

图5-6实验产物的扫描电子显微镜照片(矿物名称缩写见第三章)
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2。2产物中石榴子石的化学组成岛实验温度的关系

前人根据实际地质研究发现，石榴子石的化学组成(Fe、Mg)与岩石的交

质级别相关(Atherton，1964)。这是由于岩石变质过程中，石榴子石与其他的镁

铁矿物发生了Fe2+．M92+交换反应帮晶内扩教作用的结果。这使石榴子石在地质

温度计中褥到了广泛应用(Ferry and Spear，1978；r心ogh，1988；Oanguly and

Saxena，1984；raogh Ravna，2000)。本文绝大多数的高温高压实验产物中均有

石榴子石生成，嚣此可以探讨泥质岩在榴辉岩相条件下变质产物中石榴子磊的化

学鳃成与温度压力的关系。

羽O

rpO

&Ⅺ

取嗡

8∞9∞ 10aO

TCC)

图5-8石榴子石中FeO和MgO含量与温度的关系
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根据实验产物中石榴子石晶体大小、晶体生长质量和实验温度选择了14件

实验产物，对其中石榴子的石化学组成进行了电子探针分析。结果显示，石榴子

石的端元组成(铁铝榴石、镁铝榴石)的重量百分比和Fe2+／Mg比值与实验温度
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呈明显的线性关系(图5．8)，而与压力无关(图5．9)。这一结果为高压条件下

含石榴子石体系变质温度计的应用提供了进一步的实验依据。

第三节 结论

上述研究结果表明，俯冲带表层的沉积物(岩)随俯冲板块进入到俯冲带后，

随温度压力不断升高，经历了区域进变质作用过程。在这一过程中，沉积物(岩)

率的含水矿物发生一系燕变质脱水作震。首先是绿泥石和缨云母的脱水，产生焦

闪石和黑云母。随温度、压力继续升高，角闪石也发生脱水，最后在大予120 km

的深度范围内，黑云母的消失标志着沉积物(岩)的完全脱水。在整个过程中，

不断有流体从沉积物皆释放出来。这一结果与翦入豹研究楣一致。Zhang蔽al。

(2003)通过对天山变泥质岩的实际岩石学研究认为，沉积物可以进入到俯冲带

至少150 km的深度范围，才发生变质去挥发分反应。我们通过对天然泥质岩的

高压差热分析(第四章)得出，泥质岩在俯冲带的变质脱水范围为75～145 km，

因此相对于玄武质蚀变洋壳(90。100 km)，俯冲带沉积物(岩)可携带流体进入

到俯冲带更深的范围。泥质岩在上述变质脱水过程中所生成的石榴子石的化学组

成翳显受温度控制较丽与压力基本不相关。
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第六章泥质岩变质脱水过程中微量元素活动性的实验研究

在俯冲带深部的高温高压条件下，沉积物(岩)通过变质脱水反应所释放的

流体是有着较强化学活动性的超临界流体，有一定的溶解和萃取能力。该流体参

加到俯冲带流体循环后，对俯冲带构造演化及岛弧岩浆起源造成一定影响

(Peacock，1990a；1993；Ferry and Gerdes，1998；Aizawa et a1．，1999；Kogiso

et a1．，1997)。前人已经通过研究证实，岛弧岩浆中的微量元素和同位素组成(如

Bel0和Pb同位素组成)明显受沉积物影响(Tera et a1．，1986：White and Dupr6，

1986)。富集地幔源区的同位素组成(如高87Sr／86Sr，低14：Nd／1铒Nd)也受沉积物

组分的影响(Devey et a1．，1990；Weaver，1 991)。

Brenan et a1．(1995a；1995b)通过实验获得U、Pb和一些不相容元素在矿物

和流体间的分配系数。其研究结果表明，俯冲洋壳中U／Pb比值和Th／Pb比值随

变质脱水作用的进行而增加，为解释岛弧岩浆中微量元素特征提供了重要依据。

然而，该研究手段与实际地质作用过程中元素的运移机制存在较大差别。首先，

实际变质脱水过程中微量元素迁移过程要比单一的矿物一流体间元素分异过程

复杂的多，这是因为岩石的变质脱水过程要远比单一的矿物变质脱水复杂，微量

元素的迁移过程也要受多个变质脱水反应综合控制。其次，在实际的变质脱水过

程中，岩石是处于一个“开放”的体系中，这样才能使俯冲带变质流体向上运移

到上覆地幔楔。最后，沉积物(岩)变质脱水后的产物中，除了一些矿物相(黑

云母、石榴子石等)外，在这些矿物颗粒中间还分布着一些“边界相”(Frey and

Green，1974；Basu and Murthy，1977)，这些相中同样可以保存微量元素(Tatsttmi

et a1．，1986；Hess，1994)。

为使实验条件更加接近地质实际，我们利用高温高压实验方法，在“开放”

体系条件下对两件天然泥质岩(LS一26、LS5．2)进行了高压模拟实验，探讨俯冲

带沉积物(岩)在变质脱水作用过程中的微量元素迁移规律。两件泥质岩样品在

化学组成上均与上地壳平均化学组成接近，是俯冲带沉积物的典型代表(表6．1)。

此外，根据前人研究，部分俯冲带变质流体应属于高盐度的卤水(范宏瑞等，2000；

Smith and Yardley，1999)，这是因为俯冲带流体的化学组成特征与海水循环密切
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表6-l 实验初始物和上地壳的主量元素组成

罾壶LS26 LS5—2 平均上地壳
儿系(w懒)㈣=％) ’(w慌)
Si02 63．3 1 61．50 66．00

Ti02 0．63 0．75 0．50

A1203 17．89 20。46 15。20

<FeO> 7．00 6．50 4．50

MnO 0．09 0．08 0。08

MgO 1．50 O．90 2．20

CaO 0．60 0。20 4。20

Na20 1．60 0．40 3．90

K20 2．85 3．68 3．40

P205 0．10 0．09

烧失量 4．28 5．10

总量 99．85 99。66 99。90

注：实验初始物主量元素组成引自唐红峰等(2000)；

平均上地壳组成孳l鑫TaylorandMcLennan(1985)

相关(Keppler，1996)。在俯冲板块表层的沉积物受海水浸染，使其具有富氯的

组成特征。因此，我们对天然泥质岩进行了两个系列的实验研究，即纯天然岩石

样品系列和加入一定量NaCl的样品系列。

第一节样品制备和实验方法

1．1样品制备

选取庐山双桥山群泥质板岩(LS26)和邻近的星子群泥质片岩(LS5．2)为

实验初始物，首先在玛瑙研钵串，将其研磨成缨于200西的粉寒，然屠在l铊℃

的温度下烘24小时以除去吸附水，作为纯天然岩石样品系列实验的初始物。

将高纯度(光谱纯)的NaCl研磨成细于200目的粉末，经102℃干燥后加

入到泥质岩粉末中，加入量为3。5硪．％和10。5哦。％，作为模拟高盐度变质流体

实验的初始物。

1．2样品组装

实验在YJ-3000吨紧装式六面顼蘧视上进行。为使两个系列实验更具有对比

性，在实验中采取了同样的样品组装方式(图6．1)。用脱水的叶蜡石立方块作传

压介质，样品置于带孔的金箔内，孔径为0．6mm，这使样品处于开放体系中，实
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验过程中所产生的流体可以向外自由扩散。由于所采用的叶蜡石块是天然叶蜡石

粉末压制的成形块，如与样品管直接接触，实验过程中会对样品的微量元素组成

造成污染，因此与样品管接触的套管和赌头采用了人工合成的高纯度氧化铝。微

量元素分析结果表明本文拟分析的各微量元素在氧化铝中的含量极低，对产物的

可能污染可以忽略不计(表6-2)。

表6．2氧化铝的微量元素含量及其相对于初始物的百分比

钢环

叶蜡石

石墨加热器
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用石墨作加热器，既可以防止金属加热器对样品体系造成局部封闭，抑止流

体释放，又可以使实验的氧逸度受C．CO．C02-H20体系所制约，该体系与岩石脱

水作用中释放以H20和C02为主要组成的变质流体的地质实际情况更为接近。

实验温度用PtRhlo-Pt热电偶测定，热电偶插入到黄金样品管轴向中点，距离样

晶管2mm处，降低了温度梯度导致的温度误差，同时也降低了实验过程中样品

受污染的可能性。

1．3实验和产物分析

瓣天然泥质岩样品和加入NaCl的泥质岩样品分别迸行了高温高筮实验(见

表6。3)。由于样品被置于带孔的样品管中，实验过程中泥质岩变质脱水后所产生

的流体会从中心向边部运移，使样品边部的流体含量井高，导致其发生不同程度

的部分熔融(图6。2)。所以，在获取实验产物后，焉微型钻机将样品边部切掉

1．Smm左右，然后用丙酮对样品进行超声清洗，以使产物的微量元素分析结果不

受样品部分熔融的影响。

表6-3实验条件

·T编号的实验初始物为LS26：S编号的实验初始物为LS5．2

60
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图6-2边部发生了部分熔融的实验产物显微照片

第二节泥质岩变质脱水过程中微量元素活动规律

2．1微量元素活动性规律

利用电感耦合等离子质谱(ICP．MS)对两个系列实验的初始物和产物进行

了微量元素分析。采用HF+HN03密闭容样，分析时加入标准样进行质量监测。

两个系列的实验产物中微量元素组成相对实验初始物均有不同程度的变化，这取

决于各元素在流体中的活动性，如轻稀土元素(LREEs)和大离子亲石元素

(LILEs)相对其他元素在流体中有着更高的活动性。

微量元素在泥质岩变质脱水过程中的活动性计算公式如下：

元素活动性=j圣婴鱼×100(％)
LSTM

其中CsTM和cRP分别为初始物和实验产物的微量元素含量．计算结果见衷6-3。

在两个系列的样品中，cu、Pb、Nd和Gd表现出较强的活动性，如cu的活动性

晟高达88 0％。

对比两个系列之间各元素的括动性(表6-3．图6-3)可以发现，很多微量

元素的活动性在两个系列实验中存在着较大差别。天然泥质岩系列的实验中，微
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量元素Cu、Pb、Gd、Nd和Ba的活动性得到了一定的加强。在加入NaCl系列

戆实验中，Cu、Pb、Rb、Sr、Cs、La、Ba、@、Pr、Nd、Sm、Eu、Gd、Tb窝

Dy的活动性均得到了明显加强；由此可见，海水中Cl的加入，对泥质岩变质脱

水过程中微量元素的活动性有着明屡影响，这与前人的研究结果(Keppler，1996)

穗一致。
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第六章泥质岩炎质脱水过程中微蹙元素活动性的爽验研究
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窝6．3 NaCI的加入对微量元素活动性的影响(S11的初始物中加入了3．5wt。％
的NaCI，其余实验初始物中未加入NaCl)
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圈6．4 NaCI加入量的不同对微量元素活动性的影响(T56的实验初始物中加入
了10．5wt．％的NaCl，其余实验初始物中加入了3．5wt．％的NaCI)
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此外实验初始物中NaCI加入量的不同，也对微量元素活动性有着较大影响

(图6-4)。T56的实验初始物中加入了10．5wt．％NaCI，相对其他加入3．5wt．％

NaCI的实验中，该实验中各微量元素活动性得到了明显加强(图6．4)。

上述结果表明，俯冲带沉积物(岩)在俯冲带深部释放出的变质流体中，富

集微量元素Cu、Pb、Nd和Ba。在受海水浸染而富Cl后，俯冲带沉积物(岩)

进入到俯冲带深部变质脱水过程中，所释放出的流体可能具有富集Cu、Pb、Rb、

sr、Cs、La、Ba、Ce、Pr、Nd、Sm、Eu等微量元素的特征，未受到海水浸染或

浸染程度较弱俯冲带沉积物，在俯冲带释放出的变质流体中，上述微量元素的富

集程度则相对较弱。前人根据实际地质观察和实验已经证实，俯冲带沉积物完全

可以进入到俯冲带深部的岛弧岩浆源区(90-～150 km)，完成最后的变质脱水过

程(Tatsumi，1989；Saunders et a1．，1991；Zhaag et a1．，2003)。因此，沉积物

是否受到过海水浸染，或浸染程度的不同，将影响到俯冲带流体和岛弧岩浆的微

量元素组成。 ．

2．2 Cu、Pb活动性受温度的影响

如表6．4的结果，Cu和Pb较其他元素表现出更强的活动性，这可能是由于

高温高压条件下初始物中的硫化物分解导致的。但两个元素的活动性均与实验温

度成正相关关系(图6．5)。这是因为在泥质岩变质脱水过程中，随温度升高变质

脱水作用加剧，流体释放量增大，从而导致体系中较多的Cu、Pb被流体携带释

放出来。

根据这一结果，冷、热俯冲带的热结构差异将对Cu、Pb在俯冲带沉积物(岩)

变质脱水作用过程中的活动性产生影响，Cu、Pb的活动性在热俯冲带要高于冷

俯冲带。
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图6．5 Cu、Pb活动性与实验温度的关系
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第七章结语

第一节主要结论

以赣北双桥山群泥质板岩为主要研究对象，通过高压差热(HP。DTA)实验、

热力学计算和高温高压模拟实验对俯冲带沉积物(岩)的变质脱水过程，以及该

过程中酌微量元素活动性进行了系统研究，得到以下主要结论：

(1)对天然泥质岩(Ⅺ7MASH体系)进行热力学计算研究的结果表明，在

板块俯冲带深部的高温、高压条件下泥质岩会发生一系列变质脱水作用，为板块

德冲带贡献一定量的流体。在所选择的两条遗热梯度蓝线所确定的温度、压力条

件下的热力学计算结果表明，在冷俯冲带，由于温度较低，使得沉积岩在进入俯

冲带深部120 km深度时，体系中仍然存在较多含水矿物并携带着体系中约3

诫．％的流体进入到俯冲带深部(>120 km)。在热俯冲带(相同压力下比冷俯冲

带篱300℃)，沉积物经历了48"-'60 km和75"--82 km深度范围内的两个脱水阶

段，在两个阶段中分别释放出1．4僦．％和O．8姒．％的水。经历这两个脱水阶段

后，体系中的少量含水矿物仍然携带着约O．8磁．％的水，继续向俯冲带深部俯冲

(>120 km)。俯冲带沉积物将成为俯冲带流体在德冲带深部120 km以下深度

范围内的重要来源。

(2)利用高压差热分析方法获得了泥质岩的高压差热曲线，确定了三种泥

质岩高压下脱水湿度。结合热力学计算结果表明，在冷俯冲带，德冲沉积物可以

进入到相对玄武质洋壳更深的深度范围内，即岛弧岩浆的源区位置，为岛弧岩浆

的产生提供一定量的流体。在热俯冲带，沉积物同样可以成为俯冲带流体的一个

重要来源，但在穗对予冷俯冲带更浅的部位完成了脱水过程。

(3)泥质岩是俯冲带沉积物的典型代表，它的脱水作用是一个复杂的、多

阶段过程，是多种矿物参与变质脱水反应的综合结果。我们通过大量的高压模拟

实验，揭示了其脱水机理。整个泥质岩体系孛含水矿物的脱水过程可以分势三个

阶段，第一阶段是绿泥石变质脱水阶段，包括三个变质脱水反应，即绿泥石和石

英、绿泥石与斜长石、绿泥石与绢云母的变质脱水反应，这一阶段之后，产物中
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生成了新的含水矿物，角闪石和黑云母，而绿泥石全部消失；第二阶段是角闪石

和体系中残留的绢云母变质脱水阶段，随着温度压力升高，角闲石和绢云母全部

消失，生成了长石、蓝晶石和石榴予石。由此沉积物进入到第三个脱水阶段，即

黑云母变质脱水阶段，黑云母的消失标志着泥质岩脱水作用的结束。

(4)通过对高压模拟实验初始物和实验产物的微量元素组成对比发现，德

冲带沉积物(岩)在俯冲带深部变质脱水过程中所释放出的变质流体中，富集

Cu、Pb、Nd、Ba等微量元素。在受海水浸染而富Cl后，俯冲带沉积物(岩)

进入到德冲带深部变质脱水过程中，所释放出的流体爨|j具有富集Cu、Pb、Rb、

Sr、Cs、La、Ba、Ce、Pr、hid、Sm、Eu等微量元素的特征，未受到海水浸染或

浸染程度较弱俯冲带沉积物，在俯冲带变质脱水过程中所释放出的变质流体中，

上述微量元素的富集程度煲|l相对较弱。因此，沉积物是否受到过海水浸染，或浸

染程度的不同，将影响到俯冲带流体和岛弧岩浆的微量元素组成。

第二节有待深入研究的问题

在进行实验结果总结和论文成文过程中，发现了一些有待深入探讨和解决的

问题：

(1)泥质岩是一个复杂的岩石体系，在其变质脱水过程中体系内发生了一

系列的变质脱水反赢，受所选择麴热力学计算方法的限制，无法对各反瘦的热效

应进行计算，限制了对高压差热结果进行深入的热力学分析。

(2)根据原来的课题设计，本次研究的压力范围是15qO kbar，而没有开

震更低压力(<15 kbar)和更高压力(>40 kbar)范墨内的实验工诈，然露逶过

我们的研究发现，后面两个压力条件的工作对全面探讨俯冲带沉积物(岩)变质

脱水过程也是重要的，需要在今后的工作中开展。

(3)在对泥质岩交质脱水作用微量元素行为研究中，我们所采用的方法是

对实验初始物和实验产物中的微量元素含量进行对比，反演俯冲带流体的微量元

素组成，通过这一方法，得出了一些微量元素的活动性规律。但是，由于实验样

品的组装方式和微量元素ICP．MS分析方法的精度限制等因素可能对微量元素活
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动性研究造成一定的影响，因此需要对实验方法进行进一步的完善，并选择更为

精确的微量元素分析方法，从而获得准确的结果。
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