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内容提要：本文对浙西南地区淡竹花岗闪长岩中的锆石群进行了形态学、地球化学和年代学的系统研究。研究

结果表明，该花岗闪长岩中存在两种不同类型的锆石：岩浆锆石和变质锆石。前者为自形—半自形的长柱状晶体，

无色透明，富含岩浆和矿物包裹体，其背散射电子图像 （ＢＳＥ图像）显示出均匀的内部构造 （少数具有韵律环带构

造），其晶型指数落在钙碱性系列花岗闪长岩的范围内；后者大多数以增生边的形式围绕岩浆锆石生长，极少量呈

他形的粒状晶体，呈黄褐色—半透明，其ＢＳＥ图像亦呈现均匀的内部构造。这两类锆石在化学成分上有较大的差

异，表现为岩浆锆石比变质锆石明显地富Ｕ、Ｔｈ、Ｙ等阳离子置换元素。锆石ＬＡＩＣＰＭＳＵＰｂ定年分析结果表明，

岩浆锆石和变质锆石分别形成于１８７５±３３Ｍａ和２０９±１２Ｍａ两个不同的时代，为浙闽运动和印支运动在浙西南地

区的表现提供了有力的客观证据。
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　　锆石具有特别稳定的晶体结构，表现为它具有

极低的吉布斯能 （ＥｌｌｉｓｏｎａｎｄＮａｖｒｏｔｓｋｙ，１９９２），

因此，它很容易在各种地质环境中结晶，并被完好

地保存下来。事实上，锆石不仅常见于各种岩浆岩

中，而且在中高级变质岩中也普遍出现。通过大量

的锆石研究发现，锆石的外部形态、内部构造、化学

成分等特征都具有显著的岩石学标型性，即这些特

征能够指示寄主岩的形成环境 （Ｐｕｐｉｎ，１９８０；

Ｖａｖｒａ，１９９０；汪相和吴梦霜，１９９９；Ｗａｎｇｅｔａｌ．，

２００７）。特别是锆石富含 Ｕ和Ｔｈ放射性元素而几

乎不含普通Ｐｂ，从而它又是最有效的ＵＰｂ法定年

样品。上述因素使得锆石成为一个越来越重要的岩

石学研究样本。

在当前的前寒武纪花岗岩研究中，锆石更是一

个不可或缺的研究对象，因为它可以完好地记录寄

主岩的成岩作用以及后期的变质作用过程。事实

上，在前寒武纪花岗岩中通常可以发现多种成因类

型的锆石，如碎屑锆石、继承锆石、岩浆锆石、变质

锆石和深熔锆石等等 （甘晓春等，１９９３，１９９５；简

平等，２００１）。这种复杂性在提供岩石学研究的突

破性机遇的同时，对锆石的成因判别及其年龄数据

的解读提出了更高的要求。以往的研究者通常利用

显微镜观察锆石的外部形态，或者利用背散射电子

（ＢＳＥ）和阴极发光 （ＣＬ）成像技术观察锆石的内部

构造，或者利用锆石的Ｔｈ／Ｕ值，来判别和区分不

同类型的锆石 （简平等，２００１；吴元保和郑永飞，

２００４）。但是，在缺乏细致的形态学和地球化学研

究的条件下，仅根据一般的形貌和化学特征来确定

锆石的成因类型是有所偏颇的，这将直接导致文献

中常见的锆石年龄的多解性。如在大别山北部的片

麻岩中，锆石ＵＰｂ表面年龄常常构成一条不一致

线，并给出上交点和下交点两个年龄 （刘贻灿等，

２０００）。对此，一种观点认为，下交点年龄代表原

岩的形成年龄，而上交点年龄代表继承锆石的年龄

（Ｘｕｅｅｔａｌ．，１９９７）；另一种观点则认为，上交点年

龄代表原岩的形成年龄，而下交点年龄代表后期热

变质事件的年龄 （Ｘｉｅｅｔａｌ．，１９９８）。显然，避免这

种锆石ＵＰｂ年龄解释上的分歧的唯一途径，就是

对作为定年样品的锆石进行直接而又深入的成因研

究。

在浙西南地区，出露了一系列前寒武纪花岗岩

（胡雄健等，１９９１）。其中，对于面积较大的淡竹花

岗闪长岩已开展了较多的岩相学和岩石化学研究，

并测定其锆石年龄为１８７８±２７Ｍａ（胡雄健等，



１９９３）。基于野外地质和岩相学观察，胡雄建等

（１９９３）认为淡竹花岗闪长岩属于岩浆型花岗岩，

其锆石年龄代表该花岗闪长岩的结晶时间。而汪相

等 （１９９２）在对淡竹花岗闪长岩中的锆石形态研究

后发现，许多岩浆结晶的锆石遭受了变质作用，并

且出现部分重结晶的变质锆石。鉴于此，本文选择

淡竹花岗闪长岩作为研究对象，通过定量的形态分

析方法和微区成分分析手段对该花岗闪长岩中的锆

石群进行全面、系统的研究，以确定和区分不同成

因类型的锆石；然后，对其分别进行定年工作，为

浙西南地区前寒武纪地壳演化研究提供新的成果。

１　地质背景与分析方法

淡竹花岗闪长岩体位于浙江龙泉市西约２０ｋｍ

的淡竹村与王坊村之间，出露面积约１ｋｍ２。在地

质构造上，该岩体侵位于八都群中—下部层位内，

两者为突变接触关系 （胡雄建等，１９９３）。淡竹花

岗闪长岩呈灰色，中粗粒花岗结构，片麻状构造。

矿物组成为中—更长石 （４５％）、石英 （２５％）、钾长

石 （１０％）、黑云母 （１５％）及少量副矿物 （胡雄建

等，１９９３）。在淡竹村的河床中，采集到５ｋｇ左右

的新鲜岩石样品。在实验室，经人工碎样、电磁仪

和重液分选，选出锆石颗粒，分别用光学树脂和环

氧树脂胶结并制成砂薄片和光薄片，用于形态学和

地球化学分析。

首先，在显微镜下找寻到晶型相对完整的锆石

颗粒；然后，利用锆石形态的定量描述法 （汪相，

１９９８），测出每个锆石颗粒的四个平面维度 （犇｛１１０｝、

犠｛１１０｝、犔ｐｙ和犔ｐｒ）的大小；最后，计算出三个晶型

指数 （犐ｐｒ、犐ｐｙ和犐ｅｌ），并确定整个锆石群的晶型分布

范围。

随 后，利 用 澳 大 利 亚 Ｍａｃｑｕａｒｉｅ 大 学 的

ＣａｍｅｃａＳＸ５０型电子探针仪对锆石颗粒的切面进

行ＢＳＥ成像分析，以观察锆石的内部构造。在此

基础上，利用同一台电子探针仪，对锆石的组成元

素 （Ｚｒ和Ｓｉ）和阳离子置换元素 （Ｈｆ、Ｕ、Ｔｈ和Ｙ）

进行成分分析。分析条件如下：加速电压为１５

ｋＶ，束流强度为２０ｎＡ，束斑直径为１μｍ。分析计

时分别为：ＺｒＯ２，６０ｓ；ＳｉＯ２，２０ｓ；ＨｆＯ２，６０ｓ；

ＵＯ２，６０ｓ；ＴｈＯ２，６０ｓ；Ｙ２Ｏ３，６０ｓ。

最后，利用南京大学的激光电感耦合等离子体

质谱仪 （ＬＡＩＣＰＭＳ）进行原位的锆石 ＵＰｂ定年

分析。电 感 耦 合 等 离 子 体 质 谱 仪 为 Ａｇｉｌｅｎｔ

ＨＰ７５００型，与之相联的为２１３ｎｍ波长的激光剥蚀

器 （Ｍｅｒｃｈａｎｔｅｋ／Ｎｅｗ ＷａｖｅＲｅｓｅａｒｃｈ）。脉冲速率

为５Ｈｚ，脉冲能量为０．１ｍＪ，束斑直径为５０μｍ，

锆石标样为９１５００（Ｗｉｅｄｅｎｂｅｃｋｅｔａｌ．，１９９５）和

ＭｕｄＴａｎｋ（ＢｌａｃｋａｎｄＧｕｌｓｏｎ，１９７８），详细的实验

过程及分析精度见Ｂｅｌｏｕｓｏｖａｅｔａｌ．（２００１）。利用

Ｉｓｏｐｌｏｔ２．３２软件 （Ｌｕｄｗｉｇ，２０００），确定 ＵＰｂ分

析数据的表面年龄，并投影到谐和曲线图中。

２　分析结果

２．１　形态学

２．１．１　外部形态

根据锆石的显微镜下特征，淡竹花岗闪长岩中

的锆石可以分为两种类型：

（１）Ａ类锆石：无色，部分略带褐色，透明，自

形—半自形 （图１ａ、ｂ），偶见矿物和岩浆包裹体，

少量颗粒还含有残留锆石。然而，当包裹Ａ类锆石

的寄主矿物遭受后期热液蚀变改造后，这类锆石明

显地表现出溶蚀作用的各种现象 （图１ｃ、ｄ），如：①

粒径大小不等，其长度变化在２０～３６０μｍ范围内；

② 部分晶棱被圆化，部分晶面有蚀坑；③ 锥体的

圆化程度比柱体的圆化程度大；④ 部分颗粒呈弯

月形、棒槌形等溶蚀残余形态；⑤ 沿着断面分布有

密集的气液包裹体。这些现象明显地区别于碎屑锆

石 由 于 机 械 磨 损 而 造 成 的 圆 化 现 象。 而

Ｐｏｌｄｅｒｖａａｒｔ（１９５６）在一些侵入花岗岩中也发现大

量的浑圆状锆石颗粒，它们被认为是原来自形的岩

浆锆石受到变质作用影响的结果。Ａ类锆石的颗粒

数量占整个锆石群的９８％左右，在整个锆石群中呈

主导地位。

参照锆石晶型的定量描述方法 （汪相，１９９８），

对Ａ类锆石中较自形的２２颗锆石进行了晶型鉴

定。结果表明 （表１），Ａ 类锆石的犐ｐｒ＝ ０．２０～

０．６９（平均值为０．４０），犐ｐｙ＝０．４８～０．９６（平均值

为０．７４），犐ｅｌ＝０．３０～０．７５（平均值为０．４８），具有

相对限定的晶型变化范围 （图２ａ、ｂ）。这与胡雄健

等 （１９９３）的观察结果基本一致，即锆石的晶型为

｛１００｝＋｛１１０｝＋｛１０１｝＋｛２１１｝的聚形，但是相对而

言，柱面以｛１００｝为主，而锥面以｛１０１｝为主。这样

的晶型特征与福州复式花岗岩体中最早侵入定位的

涧田花岗闪长岩中的锆石群基本相同 （汪相和吴梦

霜，１９９９），两者具有几乎一样的晶型指数分布范

围 （图２ａ、ｂ）。如果将Ａ类锆石的晶型投影在锆石

晶型分类图中 （Ｐｕｐｉｎ，１９８０），它们将落在壳幔混

源型花岗岩的范围内，而不同于原地的Ｓ型花岗岩



图１淡竹花岗闪长岩中锆石的显微镜下照片

Ｆｉｇ．１ＯｐｔｉｃａｌｐｈｏｔｏｍｉｃｒｏｇｒａｐｈｓｏｆｚｉｒｃｏｎｓｆｒｏｍｔｈｅＤａｎｚｈｕｇｒａｎｏｄｉｏｒｉｔｅ

（ａ）和 （ｂ）为自形—半自形的Ａ类锆石；（ｃ）和 （ｄ）为溶蚀后的Ａ类锆石；（ｅ）和

（ｆ）为增生在Ａ类锆石上的Ｂ类锆石；（ｇ）和 （ｈ）为他形的Ｂ类锆石

（ａ）ａｎｄ（ｂ）：ｅｕｈｅｄｒａｌ—ｓｕｂｈｅｄｒａｌＡｔｙｐｅｏｆｚｉｒｃｏｎ；（ｃ）ａｎｄ（ｄ）：ｃｏｒｒｏｄｅｄＡｔｙｐｅｏｆｚｉｒｃｏｎ；（ｅ）ａｎｄ

（ｆ）：ＢｔｙｐｅｏｆｚｉｒｃｏｎｏｖｅｒｇｒｏｗｎｏｎＡｔｙｐｅｏｆｚｉｒｃｏｎ；（ｇ）ａｎｄ（ｈ）：ａｎｈｅｄｒａｌＢｔｙｐｅｏｆｚｉｒｃｏｎ

图２淡竹花岗闪长岩中Ａ类锆石 （空心方块）的犐ｐｒｖｓ．犐ｐｙ（ａ）和犐ｐｒｖｓ．犐ｅｌ（ｂ）图解 （数据来自表１）

Ｆｉｇ．２Ｐｌｏｔｏｆ犐ｐｒｖｅｒｓｕｓ犐ｐｙ（ａ）ａｎｄ犐ｐｒｖｅｒｓｕｓ犐ｅｌ（ｂ）ｏｆＡｔｙｐｅｏｆｚｉｒｃｏｎ（ｏｐｅｎ

ｓｑｕａｒｅｓ）ｆｒｏｍｔｈｅＤａｎｚｈｕｇｒａｎｏｄｉｏｒｉｔｅ（ｄａｔａｓｏｕｒｃｅｓｆｒｏｍｔｈｅｔａｂｌｅ１）

图中的阴影区为 （福州复式岩体）涧田花岗闪长岩中锆石群的晶型分布范围 （汪相和吴梦霜，１９９９）

ＴｈｅｓｈａｄｏｗｒｅｇｉｏｎｒｅｐｒｅｓｅｎｔｓｔｈｅｔｙｐｏｌｏｇｉｃａｌｐａｔｔｅｒｎｏｆｚｉｒｃｏｎｓｆｒｏｍｔｈｅＪｉａｎｔｉａｎｇｒａｎｏｄｉｏｒｉｔｅ

ｆｒｏｍｔｈｅＦｕｚｈｏｕｇｒａｎｉｔｉｃｃｏｍｐｌｅｘ（ＷａｎｇａｎｄＷｕ，１９９９）

或混合岩中锆石的晶型特征。事实上，淡竹花岗闪

长岩的岩相学研究表明，该岩石仍然保留典型的火

成结晶的特征 （胡雄建等，１９９３）。因此，淡竹花岗

闪长岩中的Ａ类锆石可以被确定为是从该花岗岩

浆中直接结晶出来的。

（２）Ｂ类锆石：浅黄褐色，透明度略差，他形



（轮廓往往呈不规则的锯齿），粒径较小 （几十微米

左右）（图１ｇ、ｈ），颗粒数量在２％左右。在部分较

大的锆石颗粒上，Ｂ类锆石呈增生边形式生长在经

历过溶蚀作用的Ａ类锆石之上 （图１ｅ、ｆ），因此，Ｂ

类锆石的结晶时间不仅晚于Ａ类锆石，而且也晚于

发生在Ａ类锆石上的溶蚀作用的时间。笔者等认

为，淡竹花岗闪长岩形成之后曾遭受强烈的变质变

形作用，从而产生片麻状构造 （相对于岩石）和溶

蚀现象 （相对于Ａ类锆石）；在后期的 （退）变质阶

段，随着变质环境的改变 （如温度的下降或流体成

分的改变），变质热液中的Ｚｒ和Ｓｉ又重新结合，结

晶成Ｂ类锆石。

表１淡竹花岗闪长岩中犃类锆石的颗粒大小与晶型指数

犜犪犫犾犲１犛犻狕犲犪狀犱狋狔狆狅犾狅犵犻犮犪犾犻狀犱犻犮犲狊犳狅狉犃狋狔狆犲狅犳

狕犻狉犮狅狀犳狉狅犿狋犺犲犇犪狀狕犺狌犵狉犪狀狅犱犻狅狉犻狋犲

颗粒号
粒长

（ｍｍ）

粒宽

（ｍｍ）
犐ｐｒ 犐ｐｙ 犐ｅｌ

１ ０．１３１ ０．０７８ ０．２５ ０．７４ ０．３７

２ ０．１６２ ０．０３８ ０．３９ ０．７４ ０．７５

３ ０．１５１ ０．０８１ ０．３３ ０．７２ ０．４０

４ ０．２１４ ０．０７２ ０．４５ ０．４８ ０．５９

５ ０．１２４ ０．０６４ ０．３１ ０．５２ ０．３５

６ ０．１９６ ０．１０３ ０．４１ ０．６６ ０．３８

７ ０．１４０ ０．０７０ ０．３８ ０．７４ ０．４５

８ ０．１９４ ０．０７９ ０．５９ ０．８６ ０．５６

９ ０．２１０ ０．０６３ ０．４１ ０．７８ ０．６９

１０ ０．１６１ ０．０７７ ０．６９ ０．６５ ０．３８

１１ ０．１２１ ０．０６２ ０．２０ ０．６５ ０．４４

１２ ０．３６０ ０．１２１ ０．２１ ０．６９ ０．６５

１３ ０．１３７ ０．０７５ ０．６３ ０．８４ ０．３９

１４ ０．１３４ ０．０７１ ０．３２ ０．９６ ０．５１

１５ ０．１４６ ０．０７６ ０．２３ ０．７０ ０．４４

１６ ０．２３９ ０．１２８ ０．２２ ０．６３ ０．３９

１７ ０．０８６ ０．０５６ ０．４８ ０．８３ ０．３０

１８ ０．２２１ ０．０８４ ０．３７ ０．７９ ０．６０

１９ ０．０６５ ０．０３６ ０．６０ ０．９１ ０．４１

２０ ０．１０１ ０．０４５ ０．６３ ０．７１ ０．４６

２１ ０．０７１ ０．０４６ ０．２２ ０．８３ ０．３８

２２ ０．０８６ ０．０２２ ０．４６ ０．９３ ０．７５

注： 粒宽：以｛１１０｝柱面朝上时的柱体宽度为代表。

在高级变质岩中，锆石群可以由继承锆石、原

岩锆石和变质锆石混合组成，有时甚至在同一个颗

粒中包含不同成因 （不同时代）的锆石相 （Ｐｉｄｇｅｏｎ

ａｎｄＢｏｗｅｓ，１９７２；Ｖａｖｒａｅｔａｌ．，１９９６）。如在大别

超高压变质带中，几乎所有的片麻岩都含有变质锆

石，它们具有相似的形态特征：褐红色，细小粒状，

浑圆轮廓，表面发育各种微小的晶面，其年龄与区

域变质作用的时间一致 （李曙光等，１９９７）。这些

特征与Ｂ类锆石的特征基本相同 （后者的年龄远远

小于Ａ类锆石，见下述），因此，Ｂ类锆石可以被认

作为后期变质作用过程中形成的新生锆石。事实

上，在前人的研究中也发现，在淡竹花岗闪长岩中

除了大量无色锆石颗粒之外，还有少数呈棕黄色的

锆石颗粒 （胡雄健等，１９９３），后者可能属于本文认

定的Ｂ类锆石。

２．１．２　内部构造

对于前寒武纪岩石中的锆石，由于它们经历了

漫长的地质作用，其颗粒内部往往具有复杂的增生

构造，因此，利用背散射电子 （ＢＳＥ）或阴极发光

（ＣＬ）成像技术观察和区分锆石内部不同成因的环

带是锆石研究中必不可少的。ＢＳＥ图像揭示的是

锆石切面上平均分子量的差异，而ＣＬ图像显示的

则是锆石切面上部分微量元素 （如Ｄｙ和Ｔｂ等）含

量和／或晶格缺陷的差异，两者的亮度往往呈现相

反的对应关系 （ＨａｎｃｈａｒａｎｄＭｉｌｌｅｒ，１９９３）。鉴此，

笔者等仅利用电子探针上配备的ＢＳＥ成像技术对

淡竹花岗闪长岩中的锆石颗粒进行了系统的观察。

锆石切面上的ＢＳＥ图像显示了更加复杂的锆

石结晶历史，为区分和确定不同成因类型的锆石相

奠定了基础。具体来说，在ＢＳＥ图像上，上述两类

锆石呈现出不同的成因特征：

（１）Ａ类锆石：在自形的Ａ类锆石上，可以见

到典型的韵律振荡构造 （图３ａ），进一步确定了 Ａ

类锆石的岩浆结晶成因 （Ｗａｎｇｅｔａｌ．，２００７）。但

是笔者等发现，绝大部分Ａ类锆石呈均匀的内部构

造 （图３ｂ、ｃ、ｄ），体现出花岗岩浆中早期结晶锆石

的特征 （Ｗａｎｇｅｔａｌ．，２００７）。

（２）Ｂ类锆石：在半自形—他形的颗粒上，普

遍发育一种双层构造，即在Ａ类锆石之上增生了Ｂ

类锆石 （图３ｂ、ｃ、ｄ）。该增生边的厚度在１０μｍ左

右，但是在颗粒的不同部位，其厚薄可以发生变

化。一般来说，该增生边在锥体部位或溶蚀后的突

出部位较发育，而在柱体部位变薄 （甚至尖灭）。

这说明Ｂ类锆石的增生作用受到结晶方向上的限

制，因此，很可能发生在固态条件下的变质作用过

程中。从单个颗粒的体积上看，Ａ类锆石占主导地

位 （约９５％左右），而Ｂ类锆石为次要地位 （约５％

左右）。这与上一节所述的两类锆石的颗粒数量比

基本上是一致的，说明淡竹花岗闪长岩普遍受到后

期的溶蚀作用和变质作用，但这两种作用的程度还

是相当有限的。从ＢＳＥ亮度上看，Ａ类锆石比Ｂ

类锆石明亮，说明前者更富原子序数较高的微量元

素 （如Ｕ、Ｔｈ、Ｙ等）（见下述）。许多文献提到，通



图３淡竹花岗闪长岩中锆石的ＢＳＥ图像

Ｆｉｇ．３ＢＳＥｉｍａｇｅｓｏｆｚｉｒｃｏｎｓｆｒｏｍｔｈｅＤａｎｚｈｕｇｒａｎｏｄｉｏｒｉｔｅ

Ａ为Ａ类锆石；Ｂ为Ｂ类锆石；Ｃ为Ｃ类锆石；Ｄ为Ｄ类锆石 （Ｄ１吸附在Ｃ类锆石上，Ｄ２吸附在Ａ类锆石上）

Ａ：Ａｔｙｐｅｏｆｚｉｒｃｏｎ；Ｂ：Ｂｔｙｐｅｏｆｚｉｒｃｏｎ；Ｃ：Ｃｔｙｐｅｏｆｚｉｒｃｏｎ；Ｄ：Ｄｔｙｐｅｏｆｚｉｒｃｏｎ

（Ｄ１：ａｄｓｏｒｂｅｄｏｎＣｔｙｐｅｏｆｚｉｒｃｏｎ；Ｄ２：ａｄｓｏｒｂｅｄｏｎＡｔｙｐｅｏｆｚｉｒｃｏｎ）

过ＣＬ或ＢＳＥ图像分析可以发现花岗片麻岩中的

锆石有双层构造，即内部为溶蚀后残留的岩浆锆

石，外部为变质增生锆石 （Ｖａｖｒａｅｔａｌ．，１９９６；简

平等，２００１；杨崇辉等，２００４）。

除上述两类主要的锆石相之外，在淡竹花岗闪

长岩的锆石颗粒上还发现两种数量上或体积上几乎

可以忽略不计的锆石相：

（１）Ｃ类锆石：仅在一颗Ａ类锆石内部，发现

一种特殊的锆石相，称之为Ｃ类锆石 （图３ｂ）。根

据以前的研究，早期岩浆结晶锆石相中可以残留古

老的锆石相，它们往往具有卵圆形的轮廓，明亮而

不均匀的ＢＳＥ亮度，大量的矿物和气液包裹体等

一般性的特征 （Ｗｅｎｚｅｌｅｔａｌ．，１９９３；Ｐｕｐｉｎ，１９９５；

汪相等，２００６）。这些特征与本文的Ｃ类锆石完全

吻合，因此，笔者等认为Ｃ类锆石就是岩浆锆石中

常见的残留锆石或继承锆石，通常被认为来自经历

过部分熔融作用的源岩 （Ｐｕｐｉｎ，１９９５）。因此，Ｃ

类锆石的出现可以再次证明，淡竹花岗闪长岩中的

Ａ类锆石是岩浆结晶成因的；同时也说明，在该花

岗岩浆产生之前本区已经存在一定厚度的地壳陆

块。

（２）Ｄ类锆石：在Ａ类锆石和Ｃ类锆石的表面

上，包裹着一层特殊的锆石相，称之为 Ｄ类锆石

（图３ｂ、ｃ、ｄ）。它具有如下特征：① 厚度极薄而不

等，一般在几个微米左右；② 总是发育在两个不同

时期生长的锆石相之间，如在Ｃ类锆石和 Ａ类锆

石之间的称之为Ｄ１ 类锆石 （图３ｂ），而在Ａ类锆

石和Ｂ类锆石之间的称之为Ｄ２ 类锆石 （图３ｂ、ｃ、



ｄ）；③ 它的形态极不规则，表现为它既不与内部锆

石相 （如Ａ类锆石）的生长层平行，也不与后期增

生的锆石相 （如Ｂ类锆石）的生长层平行；④ 它的

ＢＳＥ亮度较大，说明它有较高含量的大原子序数微

量元素。根据上述特征，笔者等认为Ｄ类锆石形成

于两期锆石相的间歇期，在此期间部分游离于溶体

中的高场强元素 （如Ｕ、Ｔｈ、Ｙ等）与Ｚｒ和Ｓｉ一起

吸附 （或生长）在残存的锆石颗粒上。Ｄ类锆石的

存在说明，位于它的内侧和外侧的两期锆石的生长

时间有相当大的间隔，如果锆石的溶蚀作用不是很

容易发生的话。这种现象也普遍存在于麻粒岩包体

的锆石中，其双层构造的内、外两层的年龄相差很

大，而在内、外两层之间发育一层极薄的、不规则形

态的、低ＣＬ亮度或高ＢＳＥ亮度的锆石相 （黄小龙

等，２００３；郑建平等，２００４）。

２．２　地球化学

为了进一步确定不同类型锆石相的成因，笔者

等利用电子探针仪所具有的较小的空间分辨率 （１

～２μｍ）对淡竹花岗闪长岩中的锆石进行了组成元

素 （Ｚｒ和Ｓｉ）和主要阳离子置换元素 （Ｈｆ、Ｕ、Ｔｈ、

Ｙ）原位分析 （表２）。分析结果表明，在ＢＳＥ图像

上区分出的Ａ、Ｂ、Ｃ、Ｄ四类锆石具有不同的微量元

素含量分布范围。具体表现为：

（１）Ａ 类锆石与 Ｂ类锆石具有几乎相同的

ＨｆＯ２ 含量变化范围 （图４），前者在１．３６％～

１．７７％之间，平均含量为１．５９％；后者在１．４６％～

１．７８％之间，平均含量为１．６９％。然而，两者的大

离子半径的微量元素 （ＵＯ２＋ＴｈＯ２＋Ｙ２Ｏ３）含量

明显不同 （图４），前者在０．０８％～０．２３％之间，平

均含量为０．１５％；后者在０～０．０９％之间，平均含

量为０．０５％ （单个氧化物含量普遍在检测限以下）。

在许多具有双层构造的锆石颗粒中，外部的变质锆

石与内部的岩浆锆石具有几乎相同的 Ｈｆ含量

（Ｒｕｂａｔｔｏ，２００２）。但是，外部的变质锆石总是比

内部的岩浆锆石贫 Ｕ、Ｔｈ、Ｙ等大离子半径的微量

元素 （Ｒｕｂａｔｔｏ，２００２；杨崇辉等，２００４）。因此，淡

竹花岗闪长岩中 Ａ类锆石和Ｂ类锆石的化学成分

也分别体现了岩浆结晶和变质结晶的成因。

（２）与Ａ、Ｂ类锆石相比，Ｃ类锆石具有较特殊

的化学成分，表现为：① ＨｆＯ２ 含量较低 （图４），

平均含量为１．２４％；② 大离子半径的微量元素

（ＵＯ２＋ＴｈＯ２＋Ｙ２Ｏ３）含量较高 （图４），平均含量

为０．２４％。在湖南丫江桥花岗岩的早期岩浆锆石

中曾发现部分继承锆石，其形态和化学特征表现出

深部 （幔源）岩浆中锆石的结晶行为 （汪相等，

表２淡竹花岗闪长岩中锆石的电子探针分析数据 （％）

犜犪犫犾犲２犕犻犮狉狅狆狉狅犫犲犪狀犪犾狔狊犲狊狅犳狕犻狉犮狅狀狊犳狉狅犿狋犺犲

犇犪狀狕犺狌犵狉犪狀狅犱犻狅狉犻狋犲（％）

颗

粒
类型 ＨｆＯ２ ＵＯ２ ＴｈＯ２ Ｙ２Ｏ３ ＺｒＯ２ ＳｉＯ２ 总量

１

２

３

４

５

６

７

９

１１

１３

１５

１６

１７

１８

Ｃ １．２４ ０．１８ ０．００ ０．１５ ６５．５１ ３３．２４ １００．３１

Ｃ １．２３ ０．０７ ０．０１ ０．１４ ６５．７６ ３３．２５ １００．４６

Ｄ１ １．７２ ０．３６ ０．０３ ０．３８ ６４．４２ ３２．６２ ９９．５３

Ａ １．７７ ０．０１ ０．００ ０．０９ ６５．３８ ３３．４６ １００．７１

Ｄ１ １．６５ ０．２１ ０．０４ ０．１８ ６４．７６ ３３．１３ ９９．９７

Ａ １．６０ ０．０５ ０．０１ ０．１６ ６５．６８ ３３．４５ １００．９６

Ａ １．７１ ０．０２ ０．００ ０．１８ ６５．８１ ３３．４５ １０１．１７

Ｂ １．７８ ０．００ ０．００ ０．０２ ６５．９０ ３３．３７ １０１．０６

Ａ １．４６ ０．０２ ０．０２ ０．１４ ６４．９４ ３３．２５ ９９．８３

Ｄ１ １．５５ ０．２８ ０．０４ ０．１０ ６５．１５ ３３．３１ １００．４４

Ａ １．５５ ０．０４ ０．００ ０．１３ ６５．４８ ３３．２９ １００．４８

Ｂ １．８４ ０．００ ０．０４ ０．０２ ６４．７７ ３３．６１ １００．２８

Ａ １．６３ ０．００ ０．００ ０．０９ ６５．００ ３３．７０ １００．４２

Ａ １．５６ ０．００ ０．００ ０．０８ ６６．１１ ３３．４９ １０１．２４

Ａ １．６０ ０．０５ ０．０３ ０．１２ ６５．３５ ３３．８０ １００．９３

Ｂ １．６８ ０．０５ ０．０１ ０．０１ ６５．４８ ３３．７１ １００．９４

Ａ １．７７ ０．０３ ０．００ ０．１４ ６６．８８ ３３．４４ １０２．２７

Ａ １．５０ ０．０３ ０．００ ０．１２ ６５．５７ ３３．３７ １００．５８

Ｃ １．２５ ０．００ ０．０３ ０．１３ ６５．８９ ３３．５９ １００．８９

Ａ １．７２ ０．０４ ０．０５ ０．１０ ６６．４０ ３３．３７ １０１．６７

Ｄ２ ２．２８ ０．２５ ０．００ ０．１４ ６４．８７ ３３．４３ １００．９６

Ｂ １．７６ ０．００ ０．０２ ０．０２ ６６．０９ ３３．３６ １０１．２６

Ａ １．４６ ０．０３ ０．００ ０．１３ ６５．６７ ３３．２８ １００．５６

Ａ １．６８ ０．０１ ０．００ ０．１３ ６５．８７ ３３．４７ １０１．１６

Ｄ２ １．９０ ０．１３ ０．０４ ０．０４ ６４．９８ ３３．５９ １００．６８

Ｂ １．７０ ０．００ ０．００ ０．００ ６６．１０ ３３．７４ １０１．５４

Ａ １．４０ ０．００ ０．０５ ０．１１ ６６．４３ ３３．４７ １０１．４６

Ｄ２ ２．０６ ０．１０ ０．０４ ０．３３ ６４．８１ ３３．０２ １００．３６

Ａ １．６７ ０．００ ０．０２ ０．１５ ６５．２８ ３３．７０ １００．８２

Ｂ １．７６ ０．０６ ０．００ ０．０３ ６６．０７ ３３．４７ １０１．３９

Ｄ２ １．９３ ０．１８ ０．００ ０．０５ ６４．６５ ３３．３５ １００．１６

Ａ １．３６ ０．０３ ０．０３ ０．０８ ６５．２２ ３３．６３ １００．３６

Ａ １．４６ ０．０６ ０．０２ ０．１３ ６４．７６ ３３．６７ １００．１０

Ａ １．６４ ０．０３ ０．０２ ０．１１ ６６．２５ ３２．８８ １００．９３

Ｂ １．４６ ０．０５ ０．００ ０．００ ６５．０２ ３３．６４ １００．１７

Ａ １．５６ ０．００ ０．０２ ０．１３ ６５．５６ ３３．２４ １００．５１

Ａ １．６３ ０．００ ０．００ ０．１３ ６６．０５ ３３．４１ １０１．２２

Ａ １．６８ ０．００ ０．０８ ０．１５ ６５．３３ ３３．１７ １００．４１

Ａ １．５４ ０．０４ ０．００ ０．０８ ６６．１２ ３３．３３ １０１．１０

Ａ １．６７ ０．０３ ０．００ ０．１２ ６５．６３ ３３．３８ １００．８３

Ａ １．６６ ０．０３ ０．００ ０．０５ ６６．００ ３３．４１ １０１．１５

Ａ １．５７ ０．０２ ０．００ ０．１２ ６５．３７ ３３．４０ １００．４９

Ａ １．４７ ０．０４ ０．００ ０．０７ ６５．９４ ３３．５４ １０１．０６

注：Ａ为Ａ类锆石，Ｂ为Ｂ类锆石，Ｃ为Ｃ类锆石，Ｄ为Ｄ类锆石

（Ｄ１吸附在Ｃ类锆石上，Ｄ２吸附在Ａ类锆石上）。

２００３）。该锆石的 ＨｆＯ２ 含量 （平均值为１．２２％）

和 （ＵＯ２＋ＴｈＯ２＋Ｙ２Ｏ３）含量 （平均值为０．６９％）

与Ｃ类锆石的极其相似。因此，结合淡竹花岗闪长



岩中Ａ类锆石 （即岩浆锆石）的晶型分布特征 （见

上述），笔者等推测，淡竹花岗闪长岩也属于壳幔

混源的花岗岩类。

图４淡竹花岗闪长岩中锆石的 ＨｆＯ２ 含量ｖｓ．（ＵＯ２＋ＴｈＯ２＋Ｙ２Ｏ３）

含量图解

Ｆｉｇ．４ＰｌｏｔｏｆＨｆＯ２（％）ｖｓ．ＵＯ２＋ＴｈＯ２＋Ｙ２Ｏ３（％）ｆｏｒｔｈｅ

ｚｉｒｃｏｎｆｒｏｍｔｈｅＤａｎｚｈｕｇｒａｎｏｄｉｏｒｉｔｅ

□—Ａ类锆石；○—Ｂ类锆石；△—Ｃ类锆石；Ｄ类锆石：

▲—Ｄ１吸附在Ｃ类锆石上，■—Ｄ２吸附在Ａ类锆石上

□—Ａｔｙｐｅｏｆｚｉｒｃｏｎ；○—Ｂｔｙｐｅｏｆｚｉｒｃｏｎ；△—Ｃｔｙｐｅｏｆｚｉｒｃｏｎ；Ｄｔｙｐｅｏｆｚｉｒｃｏｎ：

▲—Ｄ１，ａｄｓｏｒｂｅｄｏｎＣｔｙｐｅｏｆｚｉｒｃｏｎ，■—Ｄ２，ａｄｓｏｒｂｅｄｏｎＡｔｙｐｅｏｆｚｉｒｃｏｎ

（３）在化学成分上，Ｄ类锆石具有一个显著的

特点：与被包裹的锆石相 （即Ｃ类锆石或 Ａ类锆

石）相比，Ｄ类锆石的微量元素含量既高又离散

（图４）。具体来说，Ｄ１ 类锆石的 ＨｆＯ２ 含量和

（ＵＯ２＋ＴｈＯ２＋Ｙ２Ｏ３）含量比Ｃ类锆石分别高出

１．３２和２．３０倍；而 Ｄ２ 类锆石的 ＨｆＯ２ 含量和

（ＵＯ２＋ＴｈＯ２＋Ｙ２Ｏ３）含量比 Ａ类锆石分别高出

１．２９和２．１２倍。根据Ｄ１ 和Ｄ２ 类锆石的 ＨｆＯ２ 含

量和 （ＵＯ２＋ＴｈＯ２＋Ｙ２Ｏ３）含量增加程度的相似

性以及Ｃ类锆石和 Ａ类锆石的溶蚀轮廓，笔者等

推测，当体系中出现一定数量的熔体或流体时，原

岩中的原生锆石可以被熔蚀或溶蚀，Ｚｒ和Ｓｉ及其

微量元素 （Ｈｆ、Ｕ、Ｔｈ、Ｙ）可以富集在熔体或流体

中；而当体系中熔体或流体成分变化时或当温度下

降时，这些锆石的组成成分又可以 “吸附”到残留

的锆石上，形成一层薄的生长层。这已被认为是增

生锆 石 的 一 般 性 机 制 （Ｗａｙｎｅｅｔａｌ．，１９９２；

Ｐｉｄｇｅｏｎｅｔａｌ．，２０００；Ｒｕｂａｔｔｏｅｔａｌ．，２００１）。显

然，在这种情况下，Ｄ类锆石的成分将会受到被它

包裹的锆石的成分的影响，而显示出相同的规律

性；至于Ｄ类锆石较高的微量元素含量 （与内部锆

石相比），可以归结为Ｄ类锆石的结晶环境是偏离

平衡状态的，此时，微量元素不受它们较小的分配

系数 （相对Ｚｒ的分配系数）的制约，而大量且不均

匀地进入锆石晶格。

２．３　年代学

淡竹花岗闪长岩具有片麻状构造，其片理方向

与八都群围岩的一致，说明该花岗岩已经经历了后

期的变质变形作用。在此情况下，锆石群的组成往

往变得更加复杂，如在花岗片麻岩中可以出现残留

锆石、岩浆锆石、变质锆石等，这些不同成因类型的

锆石相甚至可以出现在同一个颗粒上 （见前述）。

显然，利用常规的ＴＩＭＳ方法去测定这类花岗岩中

的ＵＰｂ锆石年龄显得不再合适，尽管该方法的样

品用量可以降到单颗粒的程度 （Ｋｒｏｇｈ，１９８２）。因

此，笔者等选择激光探针等离子质谱仪 （ＬＡ

ＩＣＰＭＳ）进行原位的锆石 ＵＰｂ同位素分析，分别

测定淡竹花岗闪长岩中 Ａ类锆石和Ｂ类锆石的结

晶年龄 （表３）。

首先，Ａ类锆石给出１４个狀（２０６Ｐｂ）／狀（２３８Ｕ）表

面年龄，它们在１１６２～１７９８Ｍａ之间变化。将这些

数据点投影在谐和图上，它们不仅可以拟合成一条

线性关系很好的不一致线，而且非常靠近上交点

（图５ａ）。鉴于此，计算得到的上交点年龄为１８７５

±３３Ｍａ（ＭＳＷＤ ＝０．９３），完全

具有年代学意义，它代表淡竹花岗

闪长岩的结晶时间。由于该花岗闪

长岩受到后期的变质作用影响，因

此，Ａ类锆石发生一定程度的铅丢

失，导致它的年龄略为偏离上交

点，也导致了１４组表面年龄都呈现

为正向不一致性 （即狋２０６＜狋２０７＜

狋２０７／２０６）。

早在上个世纪９０年代，胡雄健

等 （１９９３）和甘晓春等 （１９９３）已经

测定淡竹花岗闪长岩的锆石 ＵＰｂ

年龄，它们分别为１８７８±２７Ｍａ和

１８３７±６７Ｍａ（两者都是上交点年

龄），与本文得到的年龄基本相同。

但是，上述两个年龄的精度稍差，

原因是：① 数据点较少，如甘晓春

等 （１９９３）做了６个分析点，而胡

雄健等（１９９３）仅做了４个分析



表３淡竹花岗闪长岩中犃、犅两类锆石的犔犃犐犆犘犕犛犝犘犫定年结果

犜犪犫犾犲３犔犃犐犆犘犕犛犱犪狋犻狀犵狉犲狊狌犾狋狊狅犳狋狑狅狋狔狆犲狊狅犳狕犻狉犮狅狀（犃犪狀犱犅）犳狉狅犿狋犺犲犇犪狀狕犺狌犵狉犪狀狅犱犻狅狉犻狋犲

分
析
点
号

锆
石
类
型

狀（２０７Ｐｂ）

狀（２０６Ｐｂ）
±１σ

狀（２０７Ｐｂ）

狀（２３５Ｕ）
±１σ

狀（２０６Ｐｂ）

狀（２３８Ｕ）
±１σ

表面年龄 （Ｍａ）

狋
狀（２０７Ｐｂ）

狀（２０６Ｐｂ［ ］） ±１σ狋
狀（２０７Ｐｂ）

狀（２３５Ｕ［ ］） ±１σ狋
狀（２０６Ｐｂ）

狀（２３８Ｕ［ ］） ±１σ

ＤＺ０１ Ａ ０．１１５８４±０．００２１４ ４．４８７０２±０．０８７１３ ０．２８１０４±０．００４０１ １８９３±３３ １７２９±１６ １５９７±２０

ＤＺ０２ Ａ ０．１１５８３±０．００２１９ ４．６２５４９±０．０９１２８ ０．２８９７０±０．００４１５ １８９３±３４ １７５４±１６ １６４０±２１

ＤＺ０３ Ａ ０．１１２２７±０．００１９３ ４．３２０１２±０．０７９５８ ０．２７９１５±０．００３８３ １８３６±３１ １６９７±１５ １５８７±１９

ＤＺ０４ Ａ ０．１１６００±０．００２２９ ３．９２７４６±０．０８０３１ ０．２４５６１±０．００３５１ １８９５±３５ １６１９±１７ １４１６±１８

ＤＺ０５ Ａ ０．１１４０７±０．００２３２ ４．０９７５５±０．０８６１２ ０．２６０５５±０．００３６８ １８６５±３６ １６５４±１７ １４９３±１９

ＤＺ０６ Ａ ０．１１２９０±０．００２４４ ４．２０４７０±０．０９２９６ ０．２７０１１±０．００３８７ １８４７±３９ １６７５±１８ １５４１±２０

ＤＺ０７ Ａ ０．１１３８７±０．００２５５ ４．７３７０８±０．１０８０３ ０．３０１７１±０．００４３４ １８６２±４０ １７７４±１９ １７００±２２

ＤＺ０８ Ａ ０．１１４７４±０．００２７５ ３．９７３９７±０．０９５９９ ０．２５１１８±０．００３６９ １８７６±４３ １６２９±２０ １４４５±１９

ＤＺ０９ Ａ ０．１１０６０±０．００２８２ ３．０１３３９±０．０７６７０ ０．１９７５８±０．００２９５ １８０９±４６ １４１１±１９ １１６２±１６

ＤＺ１０ Ａ ０．１１３１６±０．００３００ ３．８６６３６±０．１０１８８ ０．２４７７５±０．００３７３ １８５１±４７ １６０７±２１ １４２７±１９

ＤＺ１１ Ａ ０．１１４２５±０．００２０３ ４．４３４８９±０．０８２７４ ０．２８１４５±０．００３８２ １８６８±３２ １７１９±１５ １５９９±１９

ＤＺ１２ Ａ ０．１１１４２±０．００２２２ ３．８０３９９±０．０７７７１ ０．２４７５４±０．００３５０ １８２３±３６ １５９４±１６ １４２６±１８

ＤＺ１３ Ａ ０．１１２７９±０．００２１７ ５．００４０９±０．０９９６２ ０．３２１６９±０．００４５１ １８４５±３４ １８２０±１７ １７９８±２２

ＤＺ１４ Ｂ ０．１８３４４±０．００４３１ １．０２７４８±０．０２３５０ ０．０４０６１±０．０００６４ ２６８４±３８ ７１８±１２ ２５７±４

ＤＺ１５ Ｂ ０．１２６９７±０．００３０８ ０．６５６５５±０．０１５６７ ０．０３７４９±０．０００５７ ２０５７±４２ ５１３±１０ ２３７±４

ＤＺ１６ Ｂ ０．１２１３９±０．００３２１ ０．６０６９０±０．０１５６２ ０．０３６２５±０．０００５８ １９７７±４６ ４８２±１０ ２３０±４

点；② 数据点远离上交点，如甘晓春等 （１９９３）得

到的狀（２０６Ｐｂ）／狀（２３８Ｕ）表面年龄在１２０６～１６３６Ｍａ

之间变化，而胡雄健等 （１９９３）得到的狀（２０６Ｐｂ）／

狀（２３８Ｕ）表面年龄在３４０～１５１３Ｍａ之间变化。导致

后一个现象的原因可能是，他们都采用常规ＴＩＭＳ

方法来测定锆石 ＵＰｂ年龄，而这种方法需选用１

～３颗锆石作为一次测试 （点）的样品用量。根据

本文的锆石形态学研究，淡竹花岗闪长岩中的锆石

普遍具有双层构造 （即 Ａ类锆石＋Ｂ类锆石），用

常规ＴＩＭＳ方法得到的可能是一个以Ａ类锆石为

主，兼有Ｂ类锆石的混合年龄。因此，本文利用

ＬＡＩＣＰＭＳ方法获得的原位 ＵＰｂ年龄 （共１４个

点）应该更具有代表性。

其次，由于Ｂ类锆石的数量较少、颗粒较小，

我们仅得到３组表面年龄，它们都表现为强烈的不

一致性。将３组数据点投影在谐和图上，它们也拟

合成一条线性关系较好的不一致线，且比较靠近下

交点 （图５ｂ）。计算得到下交点年龄为２０９±１２

Ｍａ（ＭＳＷＤ＝１．２），它代表淡竹花岗闪长岩遭受

变质作用的时间。根据３组表面年龄的强烈不一致

性，以及３个狀（２０６Ｐｂ）／狀（２３８Ｕ）表面年龄在２３０～

２５７Ｍａ之间变化，笔者等认为，测定的Ｂ类锆石

内部仍然包裹或残留部分Ａ类锆石。因此，尽管在

淡竹花岗闪长岩中首次得到２０９±１２Ｍａ的变质年

龄，但是该年龄的精度有待在今后的工作中进一步

提高 （如增加分析点）。

同样的情况也出现在大别山地区的片麻岩中，

变质锆石的年龄都落在不一致线的下交点附近，且

狀（２０７Ｐｂ）／狀（２３５Ｕ）表面年龄较老，显示了变质锆石

中可能含有少量老锆石的残留组分 （李曙光等，

１９９７）。

３　讨论

通过锆石的形态、成分和年龄等方面的观察和

分析，淡竹花岗闪长岩中的锆石群可以分为Ａ类锆

石和Ｂ类锆石两类主要的锆石相，它们分别形成于

岩浆结晶作用阶段和后期变质作用阶段。将上述结

果与浙西南的构造运动结合起来，可以引起一些较

有地质意义的讨论。

３．１　浙闽运动

利用ＬＡＩＣＰＭＳ测定淡竹花岗闪长岩中Ａ类

锆石的ＵＰｂ年龄为１８７５±３３Ｍａ，它代表该岩体

的侵入定位的时间。Ａ类锆石的岩浆属性及其结晶

年龄的确定具有两个方面的地质意义：

（１）浙闽运动的存在。胡雄健等 （１９９３）建议

把发生在浙闽地区的、时代为１．９±０．１Ｇａ的造陆

作用称之为 “浙闽运动”。本文得到的淡竹花岗闪

长岩的形成年龄说明在此构造期确实有花岗岩浆活

动，因此，支持这一论述。事实上，在浙西南具有

相同侵位年龄的花岗岩类是屡见不鲜的，如景宁地



图５淡竹花岗闪长岩中Ａ类锆石 （ａ）和Ｂ类锆

石 （ｂ）的ＬＡＩＣＰＭＳＵＰｂ年龄谐和图

Ｆｉｇ．５ＰｂＵＣｏｎｃｏｒｄｉａｄｉａｇｒａｍｆｏｒａｎａｌｙｓｅｓｏｆＡｔｙｐｅ

ｏｆｚｉｒｃｏｎ（ａ）ａｎｄＢｔｙｐｅｏｆｚｉｒｃｏｎ（ｂ）ｆｒｏｍ

ｔｈｅＤａｎｚｈｕｇｒａｎｏｄｉｏｒｉｔｅ

区的花岗片麻岩的锆石ＵＰｂ年龄为１８７２±１８Ｍａ

（童朝旭等，１９９３），三枝树片麻状花岗岩的锆石Ｕ

Ｐｂ年龄为１８６３±４４Ｍａ（甘晓春等，１９９５）；龙泉

地区的渤海花岗闪长岩和坑下花岗片麻岩的锆石

ＵＰｂ年龄分别为１８７１±３０Ｍａ和１８７２±１８Ｍａ

（童朝旭等，１９９３），泉坑片麻状花岗岩的锆石 Ｕ

Ｐｂ年龄为１８８９±９５Ｍａ（胡雄健等，１９９１），遂昌

大拓田后花岗闪长岩的锆石ＵＰｂ年龄为１８３２±８０

Ｍａ（甘晓春等，１９９５）。

从全球构造运动来看，１８００～１９００Ｍａ前后曾

发生过一次十分强大的构造热事件，如北美的哈德

逊运动、欧洲的卡累利运动、中非地盾的埃布尔尼运

动。对应于中国大陆地区，同一时期的构造运动为

华北的吕梁运动 （或五台运动、中条运动、中岳运

动）、西南的龙川运动、西北的辛格尔运动。这些运

动造成了地球上相当于现代陆地面积约三分之二的

大陆 （胡受奚和林潜龙，１９８８）。相对于浙闽地区，

同一时期的构造运动为浙闽运动，它的一个标志性

的产物就是属于同构造性质的淡竹花岗闪长岩的形

成。此外，作为本区最古老的岩浆活动，淡竹花岗

闪长岩的出现意味着浙西南地区地壳生长的初始阶

段。

（２）华夏古陆 （地块）的存在。自 “华夏古陆”

的概念被提出以后 （Ｇｒａｂａｕ，１９２４），有关中国东南

大陆边缘变质基底的时代和性质的论争一直没有停

止 （胡雄健等，１９９３）。至上世纪９０年代，在板块

构造理论的影响下，“华夏古陆”的概念已逐渐被

“华夏地块 （陆块）”（舒良树，２００６）或 “浙闽地体”

（马瑞士，２００６）的术语所取代，后两者指的是政

和—大埔断裂以西的前南华纪大陆地壳块体。在浙

西南地区，八都群为最古老的表壳岩系，而以淡竹

花岗闪长岩为代表的大量古元古代花岗岩侵位于八

都群内 （胡雄建等，１９９１），说明１．９±０．１Ｇａ为八

都群的最小可能年龄。换言之，浙西南地区的陆壳

在古元古代之前已有相当的规模，而１．９±０．１Ｇａ

的浙闽运动使得本区地壳发生大规模的重熔和增

生，从而奠定了 “华夏古陆 （地块）”的结晶基底。

３．２　印支运动

利用ＬＡＩＣＰＭＳ测定淡竹花岗闪长岩中Ｂ类

锆石的ＵＰｂ年龄为２０９±１２Ｍａ。作为首次发现，

淡竹花岗闪长岩中Ｂ类锆石的变质属性及其结晶

年龄的确定具有非常特殊的地质意义。

印支运动源自发生在越南三叠纪地层中的构造

不整合事件 （Ｆｒｏｍａｇｅｔ，１９３２）。印支运动对华南

地块的影响是极其明显的，表现为华南地块的南边

与印支地块、而华南地块的北边与华北地块发生

陆—陆碰撞作用，在华南地块内部却产生了大量的

花岗岩浆活动 （归为三条东西向的花岗岩带，据周

新民，２００３）。据文献资料，印支期花岗岩同位素

年龄值主要集中在２３０～２０５Ｍａ之间 （周新民，

２００３）。淡竹花岗闪长岩中Ｂ类锆石的 ＵＰｂ年龄

（为２０９±１２Ｍａ）完全落在上述时段内，因此，Ｂ

类锆石的变质结晶作用可以看作为印支运动在浙西

南地区的影响及其产物。事实上，该年龄也与淡竹

花岗闪长岩的出溶反条纹石中钾长石相的出溶年龄

（４０Ａｒ／３９Ａｒ坪年龄为２１０Ｍａ，周新民，２００３）基本

一致。此外，徐步台 （１９８９）从景宁地区的鹤溪群

变质岩中测得２３１±７Ｍａ的ＲｂＳｒ等时线变质年



龄；而胡世玲等 （１９９１）在遂昌地区斜长角闪岩中

的角闪石和龙泉地区下际糜棱岩中的白云母样品上

分别测得２３９Ｍａ和２１５Ｍａ两个代表变质作用的

４０Ａｒ／３９Ａｒ年龄。

如果在晚三叠世时期，华南地壳进入伸展应力

体制，并因为减压熔融而形成大多数印支期花岗岩

（主要分布在湖南，其次在广西，广东，江西）（周

新民，２００３），为什么在浙西南基本上没有发现印

支期花岗岩？相反，仅出现一些变质作用现象 （如

上述）。笔者等认为，这可能与华南地块南北两侧

的碰撞作用的时间差异性有关。华南板块的碰撞作

用始于２５０Ｍａ左右，它首先与南西侧的印支陆块

碰撞，造成印支造山带 （Ｃａｒｔｅｒｅｔａｌ．，２００１）；而终

于２３０Ｍａ左右，它与北侧的华北陆块碰撞，造成

大别造山带 （舒良树，２００７）。这种差异性导致华

南板块内部的应力体制的不均衡性，即在晚三叠世

时期，它的南部至中部地区可能正处于强伸展状

态，而它的北部地区却处于弱伸展状态，故并未造

成浙西南地区的花岗质岩浆活动。

值得指出的是，在闽北—闽东南地区也未出现

印支期花岗岩 （周新民，２００３），那里也仅出现绿片

岩相的区域变质作用 （福建地质矿产局，１９８５）。

这使得我们产生一种新的推测，即在晚三叠世时期

的浙闽地区，北东向的库拉板块构造域的作用可能

消解了东西向的特提斯板块构造域的作用。事实

上，从晚三叠世开始，该地区出现了安山岩带，说

明库拉板块的俯冲作用已经影响到华南板块的东南

部 （胡受奚和叶瑛，２００６）；而在晚三叠世之后，华

南地区大部分东西向构造带开始向北东向构造带发

生转换 （舒良树，２００７）。

然而，华夏地块自古元古代形成之后，经历了

两次较强烈的后期构造热事件，一次在８００Ｍａ左

右，另一次在４５０Ｍａ作用，分别代表晋宁运动和

加里东运动 （甘晓春等，１９９３；陈云钊，２００５）。这

两次运动都伴随一定规模的岩浆活动 （周新民和朱

云鹤，１９９３；马瑞士，２００６），尤其是加里东期的混

合花岗岩直接出露在浙西南地区 （浙江省地质矿产

局，１９８９）。无论从空间距离上还是在岩浆活动上

考虑，这两次构造运动对于浙西南结晶基底的影响

应该大于印支运动的影响，然而，在淡竹花岗闪长

岩中未发现同期锆石的变质增生作用。相反，在淡

竹花岗闪长岩中只出现印支期的增生锆石 （即Ｂ类

锆石）。这是一个值得注意的问题，即后期构造运

动的叠加并不一定造成锆石的变质增生，其内在的

原因可能与适量流体参与下的锆石的溶解—结晶机

制有关，有待今后进一步深入研究。

４　结论

（１）通过显微镜下观察、ＢＳＥ成像和化学成分

分析，以及年龄测定，笔者等发现淡竹花岗闪长岩

中存在两大类不同成因的锆石相：岩浆锆石和变质

锆石。前者基本上为无色透明，自形—半自形—他

形 （受到后期的溶蚀作用而不同程度地圆化），其

自形颗粒的晶型指数落在钙碱性系列壳幔混源岩浆

花岗岩的范围内，其 Ｈｆ、Ｕ、Ｔｈ、Ｙ等元素含量呈现

早期花岗质岩浆结晶锆石的一般特征；后者大多数

以增生边的形式围绕岩浆锆石生长，极少量呈他形

的粒状晶体，呈黄褐色—半透明，其Ｕ、Ｔｈ、Ｙ等阳

离子置换元素含量较低，与它较低的ＢＳＥ亮度一

致。

（２）锆石 ＬＡＩＣＰＭＳＵＰｂ定年分析结果表

明，淡竹花岗闪长岩的岩浆锆石结晶于１８７５±３３

Ｍａ前。该年龄显示了浙西南地区同样存在着一次

全球性的构造运动———浙闽运动，它使得本区地壳

发生大规模的重熔和增生，从而奠定了 “华夏古陆

（地块）”的结晶基底。

（３）本文首次确定了淡竹花岗闪长岩中变质锆

石的存在，并测定它的年龄为２０９±１２Ｍａ。该年

龄使我们确定，在浙西南地区印支运动虽未造成相

应的岩浆活动，但使得结晶基底发生了较大程度的

变质变形作用。相对华南其他地区而言，浙西南地

区的这种特殊表现可能与晚三叠世时期伸展应力体

制的不均衡性有关，也可能与晚三叠世时期北东向

的库拉板块构造域对东西向的特提斯板块构造域的

消解作用有关。如何确定这一有关印支运动的新问

题，还有待今后进一步深入研究。
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