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内容提要：火成碳酸岩是地表出露较少的幔源岩石之一。实验岩石学研究表明碳酸盐化的橄榄岩和循环的地

壳物质（如碳酸盐化榴辉岩或泥质岩）的低程度（＜１％）部分熔融均可以产生碳酸岩质的熔体，其中碳酸盐化泥质岩
具有最低的熔融温度且更加富碱质、ＣＯ２和不相容元素；富 ＣＯ２的霞石质等硅酸盐岩浆也可以通过不混溶或分离结
晶作用产生碳酸岩，用于解释碳酸岩在空间中常与碱性硅酸岩的共生关系。由于碳酸岩熔体具有极低的粘度和高

的活性，形成后在上升过程中会将二辉橄榄岩转变为异剥橄榄岩，是引起地幔交代作用和地幔地球化学不均一性的

重要介质之一。实验表明在俯冲作用过程中，大多数的碳酸盐在位于岛弧之下的含水熔融并不分解而是被带入到

深部地幔并且稳定存在，含碳地幔的熔融又会形成碳酸岩质的熔体，这说明俯冲循环物质可能对碳酸岩的成因也起

着重要的作用。然而，对于碳酸岩的初始熔体成分、岩浆演化、地幔交代作用、成矿特征以及碳从地球深部返回到地

表的途径和过程等都存在着很大的争议。我国火成碳酸岩出露相对较多，分布广泛，因此，加强我国碳酸岩以及伴

生硅酸岩的成因研究，同时开展与碳酸岩相关的实验岩石学工作，不仅可以检验现有的成因理论，而且有助于提高

我国对火成碳酸岩的研究水平；由于其特殊的成因背景，还可为许多存在很大争议的重大地质事件提供新的科学依

据。
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　　火成碳酸岩是指含碳酸盐矿物（如方解石、白
云石、菱铁矿等）体积大于５０％，二氧化硅重量小于
２０％的火成岩石（ＬｅＭａｉｔｒｅ，２００２），其地质地球化
学特征与常见的沉积成因的碳酸盐岩（如石灰岩和

白云岩）明显不同，通常将沉积成因的主要由碳酸

盐矿物组成的岩石称为碳酸盐岩（ｃａｒｂｏｎａｔｅｒｏｃｋ），
而将由岩浆形成的主要由碳酸盐矿物组成的岩石称

为火成碳酸岩或碳酸岩（ｃａｒｂｏｎａｔｉｔｅ）。碳酸岩是地
球表面出露很少的幔源岩石之一，目前全球仅发现

５２７处，其中喷出岩 ４９处（表 １及图 １，Ｗｏｏｌｌｅｙｅｔ
ａｌ．，２００８）。碳酸岩多呈小的岩脉、岩株、岩墙、岩
锥等出露，与橄榄岩、煌斑岩、金伯利岩、辉石岩、辉

长岩、霞石岩、霓霞岩、响岩、粗面岩、黄长岩和正长

岩等碱性硅酸岩构成环状杂岩体，其中碳酸岩的体

积相对较小，仅占杂岩体１０％ 左右。碳酸岩通常产
于大陆裂谷区域（Ｗｏｏｌｌｅｙ，１９８９），在大洋背景，如
非洲西部的 ＣａｐｅＶｅｒｄｅ和 Ｃａｎａｒｙ岛屿（Ｈｏｅｒｎｌｅｅｔ

ａｌ．，２００２），在造山带，如与喜马拉雅运动相联系的
巴基斯坦西北部（Ｔｉｌｔｏｎｅｔａｌ．，１９９８）和我国攀西地
区（许成等，２００２；ＨｏｕＺｅｎｇｑｉａｎｅｔａｌ．，２００６），以及
秦岭造山带（ＸｕＣｈｅｎｇｅｔａｌ．，２００７），也可见呈透镜
体、脉状、条带状和似层状产出的碳酸岩。绝大多数

碳酸岩最明显的特征就是在其岩浆通过的围岩中发

生霓长岩化作用（ＬｅＢａｓ，１９８１）。
经过半个多世纪的研究，人们意识到对碳酸岩

的认识具有非常重要的意义：碳酸岩形成于地下至

少＞７５ｋｍ处的低程度部分熔融（如 Ｗｙｌｌｉｅｅｔａｌ．，
１９７５），在所有火成岩中具有最高的不相容元素如
Ｒｂ、Ｓｒ、Ｕ、Ｔｈ、Ｂａ、Ｎｂ、ＲＥＥ（Ｓｒ和 Ｎｄ的平均含量分
别为７０００μｇ／ｇ和２５０μｇ／ｇ）含量，可以缓冲地壳混
染，是研究地幔的“探针”岩石（Ｂｅｌｌ，１９９８）；碳酸岩
在大陆地壳中普遍存在，从太古宙（格陵兰西部

Ｔｕｐｅｒｔａｌｉｋ碳酸岩的年龄约为３０Ｇａ，是目前最老的
碳酸岩，Ｂｉｚｚａｒｒｏｅｔａｌ．，２００２）到现今（坦桑尼亚



ＯｌｄｏｉｎｙｏＬｅｎｇａｉ碳酸岩火山最近一次喷发是 １９９３
年６月，Ｂｅｌｌｅｔａｌ．，１９９５）均有产出，可以研究地幔
源区的长期演化；碳酸岩在空间中常与碱性硅酸岩

共生，许多产于大陆溢流玄武岩省中（如 Ｄｅｃｃａｎ、
Ｓｉｂｅｒｉａ大火成岩省），也与地幔柱形成密切相关
（Ｂｅｌｌｅｔａｌ．，２０１０）；碳酸岩熔体还是引起地幔交代
作用和地幔地球化学不均一性的重要介质之一

（Ｔｉｌｔｏｎｅｔａｌ．，１９９０；Ｄａｓｇｕｐｔａｅｔａｌ．，２００９）；大规模
地从地幔中提取碳，是研究地球内部长期碳循环的

重要岩石（Ｄａｓｇｕｐｔａｅｔａｌ．，２００６ａ，２０１０）。

表１碳酸岩在全球各地的产出分布表
（引自Ｗｏｏｌｌｅｙ等，２００８）

Ｔａｂｌｅ１Ｃａｒｂｏｎａｔｉｔｅｏｃｃｕｒｒｅｎｃｅｓｂｙｒｅｇｉｏｎ
（ＣｉｔｅｄｆｒｏｍＷｏｏｌｌｅｙｅｔａｌ．，２００８）

地区 总数 喷出岩

北美洲及格陵兰 １１２ ３
南美洲 ２９ ２
欧洲 ３５ ９
非洲 １７１ ２３

地区 总数 喷出岩

亚洲 １６０ ７
澳洲 １１ ０
南极洲 １ ０
洋岛 ８ ２

共计 ５２７ ４６

图１碳酸岩在各地区的分布频率直方图
Ｆｉｇ．１Ｈｉｓｔｏｇｒａｍｏｆａｌｌｃａｒｂｏｎａｔｉｔｅｏｃｃｕｒｒｅｎｃｅｓ
ｗｏｒｌｄｗｉｄｅｓｕｂｄｉｖｉｄｅｄｂｙｇｅｏｇｒａｐｈｉｃｒｅｇｉｏｎ

引自Ｗｏｏｌｌｅｙ等，２００８
ＣｉｔｅｄｆｒｏｍＷｏｏｌｌｅｙｅｔａｌ．，２００８）

此外，碳酸岩与许多金属（ＲＥＥ、Ｎｂ—Ｔａ、Ｕ—
Ｔｈ、Ｃｕ、Ａｕ等）、非金属（磷灰石、萤石、蛭石、金刚石
等）矿产的成矿作用密切相关（Ｍａｒｉａｎｏ，１９８９）。美
国的 ＭｏｕｎｔａｉｎＰａｓｓ（Ｃａｓｔｏｒ，２００８），马拉维 的

Ｔｕｎｄｕｌｕ和Ｋａｎｇａｎｋｕｎｄｅ（Ｗａｌｌｅｔａｌ．，１９９６），巴西的
Ａｒａｘá（ＲＥＥ—Ｎｂ）和 ＣａｔａｌａｏＩ（Ｏｌｉｖｅｉｒａｅｔａｌ．，
１９９８）、俄罗斯的Ｔｏｍｔｏｒ（Ｋａｖｃｈｅｎｋｏ，１９９５），澳大利
亚的ＭｔＷｅｌｄ（Ｌｏｔｔｅｒｍｏｓｅｒ，１９９０），我国攀西牦牛坪
和大陆乡（ＸｕＣｈｅｎｇｅｔａｌ．，２００８；ＨｏｕＺｅｎｇｑｉａｎｅｔ
ａｌ．，２００６，２００９）、山东微山（李建康等，２００８，
２００９）和湖北庙垭（ＸｕＣｈｅｎｇｅｔａｌ．，２０１０ａ）等都是
与碳酸岩有关的超大型或大型稀土矿床；还有来自

欧洲、巴西和南非的与（碱性）超基性—碳酸岩相关

的磷灰石矿床（东野脉兴等，１９９７），我国新疆的且
干布拉克是产于超基性—碳酸岩杂岩体中的超大型

蛭石—磷灰石矿床（孙宝生等，２００８）；巴西的
Ｐｈａｌａｂｏｒｗａ（Ｃｕ）和我国陕西黄龙铺（Ｍｏ）是罕见的
与碳酸岩相关的硫化物矿床（Ｍａｒｉａｎｏ，１９８９；Ｘｕ
Ｃｈｅｎｇｅｔａｌ．，２０１０ｂ）。特别值得一提的是，我国内
蒙古白云鄂博世界级的 Ｆｅ—ＲＥＥ—Ｎｂ矿床的成因
从该矿发现以来一直备受争议（刘淑春等，１９９９；章
雨旭等，２００９），主要包括正常沉积型（魏菊英等，
１９９４）、热水沉积微晶丘（陈辉和邵济安，１９８７；陈
辉，１９９３；乔秀夫等，１９９７；章雨旭等，１９９８，２００５，
２００９）、海底火山喷溢沉积型（白鸽等，１９８３，１９９６；
高计元等，１９９９）、岩浆碳酸岩型（周振玲等，１９８０；
ＬｅＢａｓｅｔａｌ．，１９９７；王希斌等，２００２；ＹａｎｇＸｕｅｍｉｎｇ
ｅｔａｌ．，２００４；李建康等，２００８）、碳酸岩岩浆—沉积
交代型（Ｓｍｉｔｈｅｔａｌ．，２０００；ＹａｎｇＸｉａｏｙｏｎｇｅｔａｌ．，
２００９）等，这也表明其与碳酸岩岩浆的活动很可能
有着密切的成因联系。

综上所述，通过对碳酸岩的研究，在探讨地幔物

质成分，地幔动力学以及有关矿产的成矿作用等方

面具有重要的理论意义和实际价值，对于这类岩石

的研究也已经成为最新的国际热点之一。近些年

来，碳酸岩成因的研究迅速发展，特别是在同位素和

实验岩石学方面取得了很多重要进展和新的认识。

碳酸岩的同位素特征研究，国内外已经有了较多的

报道（许成等，２００２；ＨｏｕＺｅｎｇｑｉａｎｅｔａｌ．，２００６；
Ｂｅｌｌｅｔａｌ．，２０１０），这对于探讨碳酸岩是来自于岩石
圈、下地幔还是岩石圈与下地幔的混合源区起到了

极大的作用。然而，不同于同位素的研究，实验岩石

学在研究碳酸岩的岩浆生成及演化规律方面做出了

重要的贡献，与碳酸岩相关的一些关键的理论问题

最后能得以解决，几乎都离不开成岩模拟实验。因

此，本文通过总结关于碳酸岩岩浆起源、岩浆性质和

演化的实验岩石学研究以及运用这些成果在解释地

幔交代作用、地球深部碳循环等重大问题所起的关
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键作用，以期人们能够更加深入的了解碳酸岩的成

岩特点，并加强国内碳酸岩的研究。

１　碳酸岩的成因
关于碳酸岩岩浆成因的大多数信息都是从实验

岩石学中获取的。目前，碳酸岩的成因观点主要有

三种：直接来源于地幔源区的低程度部分熔融作用

（Ｗｙｌｌｉｅｅｔａｌ．，１９７５；Ｗａｌｌａｃｅｅｔａｌ．，１９８８；Ｄａｌｔｏｎｅｔ
ａｌ．，１９９８ａ）；富ＣＯ２的碱性硅酸岩岩浆液态不混溶
（ＫｏｓｔｅｒｖａｎＧｒｏｏｓ，１９７５；Ｆｒｅｅｓｔｏｎｅｅｔａｌ．，１９８０；
Ｋｊａｒｓｇａａｒｄｅｔａｌ．，１９８８，１９８９；Ｂｒｏｏｋｅｒｅｔａｌ．，２０１１）
或分离结晶的产物（Ｗａｔｋｉｎｓｏｎｅｔａｌ．，１９７１；Ｌｅｅｅｔ
ａｌ．，１９９４ａ，１９９８）。

地球化学证据表明碳酸岩岩浆可以形成于地幔

物质的部分熔融，由于它们高度富集不相容元素，因

而被认为其形成于极低程度（通常小于 ＜１％）的部
分熔融（Ｎｅｌｓｏｎｅｔａｌ．，１９８８）。早期的研究用实验
测定地幔物质初熔的相平衡关系在技术上是很困难

的：由于很少量熔体的存在，很难维持化学平衡；碳

酸岩熔体具有高度的活性，所得到的熔体经常都是

淬火的晶体而不是玻璃（Ｇｅｎｇｅｅｔａｌ．，１９９５）；同时
熔体并不聚积而是形成非常小的碎片遍布于整个样

品中，导致对部分熔融产生的熔体很难进行定量的

成分分析。近些年来，一些新的实验方法和技术被

用于确定少量部分熔融熔体（＜１０％）的组成，包括
改进的“三明治”实验（Ｈｉｒｓｃｈｍａｎｎｅｔａｌ．，２００７）、金
刚石或石墨“陷阱”（Ｗａｓｙｌｅｎｋｉｅｔａｌ．，２００３；Ｌａｐｏｒｔｅ
ｅｔａｌ．，２００４）、热分离等高温高压实验方法（Ｇｈｏｓｈ
ｅｔａｌ．，２００９）和激光拉曼光谱、激光剥蚀等离子质
谱（ＬＡＩＣＰＭＳ）及同步辐射分析（王雁宾，２００５）等
测试手段的应用使得人们对碳酸岩的熔体的获取及

其物理和化学性质的研究均取得了极大的进展。

１．１　部分熔融
１．１．１ 碳酸盐化橄榄岩的部分熔融

碳酸岩的部分熔融实验大多数都采用活塞—圆

筒以及多面压砧等高温高压实验设置，生成的熔体

因其形成于非常低程度的部分熔融在一般意义上都

可以被认为是近固相线的液相。Ｗｙｌｌｉｅ等（１９７５）用
ＣａＯ—ＭｇＯ—ＳｉＯ２—ＣＯ２（ＣＭＳ—ＣＯ２）体系研究地幔
橄榄岩的部分熔融时，获得了ＣＯ２含量大于４５％ 的
碳酸岩质液相，并认为富碳酸盐的岩浆可以在深度

＞７０ｋｍ处由含碳酸盐矿物的橄榄岩部分熔融产
生。随后一些实验也陆续验证了 ＣＭＳ—ＣＯ２体系的
部分熔融的确能产生可以结晶成碳酸盐的液相组

成，但这些研究缺乏 Ｎａ、Ｋ、Ａｌ、Ｐ、Ｆｅ等形成碳酸岩
中硅酸盐矿物（云母、辉石、角闪石）、磷酸盐和氧化

物矿物所必需的元素。Ｗａｌｌａｃｅ等（１９８８）在１６～
３２ＧＰａ的压力下发现含０３％ 的 Ｈ２Ｏ和０５％ ～
２５％ ＣＯ２的角闪石橄榄岩（二辉橄榄岩）通过部分
熔融产生的液体含 ３％ ＳｉＯ２、２％ Ａｌ２Ｏ３、５％ Ｎａ２Ｏ、
０４％ Ｋ２Ｏ、４％ ＦｅＯ和 ３５％ Ｐ２Ｏ５，这些组分使上
述非碳酸盐矿物的结晶成为可能。

Ｄａｌｔｏｎ等（１９９８ａ）在复式压砧装置中模拟了
ＣａＯ—ＭｇＯ—Ａｌ２Ｏ３—ＳｉＯ２—ＣＯ２（ＣＭＡＳ—ＣＯ２）体系
中碳酸盐化二辉橄榄岩在３～７ＧＰａ压力下的熔化
关系，实验产物包括橄榄石、斜方辉石、石榴子石、碳

酸盐集合体与熔体，并确定了有关的等压不变点，证

明了 ３～７ＧＰａ压力下的固相线熔体是富 ＣＯ２（＞
４０％）、贫ＳｉＯ２（＜６％％）的，其成分相当于碳酸岩。
值得注意的是，实验中的碳酸岩矿物在５～７ＧＰａ是
菱镁矿，在４ＧＰａ是白云石，在３ＧＰａ和３５ＧＰａ是镁
质方解石。菱镁矿是含相当量 Ｃａ的固溶体，压力
从５ＧＰａ增加到７ＧＰａ时，菱镁矿的 Ｃａ含量呈直线
降低（Ｄａｌｔｏｎｅｔａｌ．，１９９８ａ）。近些年的实验工作检
验了以前合成的碳酸盐化橄榄岩在地幔压力下近固

相线熔融产生的碳酸岩的成分，并且将 ＣａＯ—
ＭｇＯ—Ａｌ２Ｏ３—ＳｉＯ２—ＣＯ２（ＣＭＡＳ—ＣＯ２）体系中碳
酸盐化橄榄岩的研究扩展到了更高的压力条件下

（Ｄａｓｇｕｐｔａｅｔａｌ．，２００６ａ；Ｇｈｏｓｈｅｔａｌ．，２００９；Ｌｉｔａｓｏｖ
ｅｔａｌ．，２００９）。如 Ｄａｓｇｕｐｔａ等（２００６ａ）报道了天然
碳酸盐化橄榄岩样品（含２５％ＣＯ２）在３～１０ＧＰａ
下熔融的固相线及熔化相关系，并在高压下观测到

了急速上升的固相线，即在１０ＧＰａ下熔融温度超过
了１５００℃，这是由于菱镁矿是相应温压下唯一稳定
的碳酸盐矿物，这条固相线在更大压力下的外推表

明在深部地幔中菱镁矿可以稳定存在。Ｌｉｔａｓｏｖ等
（２００９）对含５％ ＣＯ２的碳酸盐化橄榄岩在 １０５～
３２ＧＰａ、１３００～１８５０℃下的研究表明在１０～３２ＧＰａ
下的固相线相对于较低压下平缓了许多，菱镁矿在

这个压力区间里的确是唯一存在的碳酸盐矿物，形

成了富碱（高Ｎａ２Ｏ）的镁质碳酸岩熔体。
１．１．２ 循环物质的部分熔融

循环的地壳物质进入地幔要经历如下过程：俯

冲的洋壳至少部分脱挥发份并产生流动的相（可能

为流体、熔体或超临界流体）丢失其部分的主量和

微量元素到地幔楔中（Ｋｅｓｓｅｌｅｔａｌ．，２００５）。经历过
这种过程后剩余的物质可以循环入更大的深度并最

终加入到地幔中。在弧前或弧下背景下，Ｈ２Ｏ是主

８２７ 地　质　论　评 ２０１２年



要的挥发份组成（Ｎｉｃｈｏｌｓｅｔａｌ．，１９９４），然而在超过
大约９ＧＰａ，硬柱石和多硅白云母脱水，只有很少量
的含水相矿物仍然稳定（Ｓｃｈｍｉｄｔｅｔａｌ．，１９９８；Ｏｎｏ，
１９９８），随着深度的增加，俯冲板片中大部分的 Ｈ２Ｏ
最终储存到了名义上的无水矿物中，如橄榄石和石

榴子石。对于洋壳中的碳酸盐矿物，却是另一种情

况，只有少量的碳酸盐矿物在弧下分解，大多数的

ＣＯ２赋存于俯冲的碳酸盐中并被带入到更深的地区
（Ｋｅｒｒｉｃｋｅｔａｌ．，２００１）。

同位素及地幔深部来源包体的研究表明，俯冲

循环的地壳物质对碳酸岩的成因起着重要作用

（Ｎｅｌｓｏｎｅｔａｌ．，１９８８；Ｗａｌｔｅｒｅｔａｌ．，２００８；Ｂｅｌｌｅｔ
ａｌ．，２０１０）。在相对低压（３～５ＧＰａ）的条件下获得
的含碳酸盐的榴辉岩体系的实验研究（Ｈａｍｍｏｕｄａ，
２００３；Ｙａｘｌｅｙｅｔａｌ．，２００４；Ｄａｓｇｕｐｔａｅｔａｌ．，２００４）表
明，随着压力的升高，稳定的碳酸盐矿物依次为方解

石—白云石—文石—菱镁矿。然而，形成于１０～２０
ＧＰａ的碳酸岩熔体与３～５ＧＰａ形成的熔体具有相

似的Ｃａ＃ Ｃａ＃＝ ｎ（Ｃａ）
ｎ（Ｃａ）＋ｎ（Ｍｇ）＋ｎ（ＦｅＴ）[ ]×１００，但

Ｎａ２Ｏ的含量明显随着深度而增加，这可能是由于在
１５ＧＰａ以上含钠单斜辉石的消失，石榴子石中并不
能容纳的太多的Ｎａ２Ｏ，这些 Ｎａ就强烈地进入到了
熔体中。Ｌｉｔａｓｏｖ等（２０１０）最近在 １０５～３２ＧＰａ、
１３００～１８５０℃条件下模拟碳酸盐化榴辉岩（含５％
ＣＯ２）的熔体相关系，与部分熔融熔体共存的硅酸盐
矿物集合体随着压力而变化，从１０ＧＰａ下的石榴子
石—绿辉石—蓝晶石—斯石英到 ２７～３２ＧＰａ下的
Ｍｇ →钙钛矿 Ｃａ →钙钛矿 ＣＦ相（富 Ｎａ—Ａｌ
相），在实验温压范围内菱镁矿是榴辉岩中唯一稳

定的碳酸盐矿物，这说明碳酸岩及类似岩浆可以形

成于地幔转换带，这也是目前已知的最深的岩浆源

区之一。

最近几年来，碳酸盐化泥质岩（变质的泥质岩）

的部分熔融也获得了碳酸岩熔体。然而，相对于碳

酸盐化橄榄岩和榴辉岩，仅有为数不多的实验是关

于碳酸盐化泥质岩的（Ｔｈｏｍｓｅｎｅｔａｌ．，２００８；Ｇｒａｓｓｉ
ｅｔａｌ．，２０１０，２０１１）。碳酸盐化变质沉积物由于其
独特的成分组成：高的主量（Ｋ２Ｏ，ＣＯ２）、微量和同
位素组成（如 Ｂａ、Ｓｒ、Ｔｈ、Ｐｂ和 Ｎｄ），相对于橄榄岩
和榴辉岩体系是最富集的。同时其熔融实验结果也

表明碳酸盐化的泥质岩相对于碳酸盐化橄榄岩或榴

辉岩形成的碳酸岩质熔体更加富集 ＣＯ２、碱质及不
相容元素，并在所有主要的俯冲岩石类型中具有最

低的熔点。如在８ＧＰａ下无流体和干的碳酸盐化泥
质岩的固相线分别位于９５０℃和１０７５℃，分别低于
碳酸盐化榴辉岩和地幔等温线约 １００℃和 １５０～
３００℃（Ｔｈｏｍｓｅｎｅｔａｌ．，２００８；Ｇｒａｓｓｉｅｔａｌ．，２０１０，
２０１１）。Ｇｒａｓｓｉ等（２０１０，２０１１）通过碳酸盐化泥质
岩的固相线与典型的俯冲 Ｐ—Ｔ轨迹的对比确定出
两个不同深度范围的熔融：第一个熔融出现在６～
９ＧＰａ，固相线温度极大地降低，形成富钾的 Ｃａ—
Ｆｅ—Ｍｇ碳酸岩，具极高的Ｋ２Ｏ／Ｎａ２Ｏ值（如在８ＧＰａ
下Ｋ２Ｏ／Ｎａ２Ｏ可达到４２），这是由于钾的不相容性
增大而Ｎａ相容于硬玉和单斜辉石的结果。熔体的
Ｋ２Ｏ／Ｎａ２Ｏ随着温度和熔融程度的增加轻微降低，
但当Ｋ锰钡矿的稳定区扩大时，Ｋ２Ｏ／Ｎａ２Ｏ值随压
力从８ＧＰａ（２６～４１）到１６ＧＰａ（１２）而急剧的降低。
第二个熔融区位于转换带的底部，其熔体高度富

Ｎａ，熔融可能是由板片沿着不连续面转向形成的热
松驰引起的。在１６ＧＰａ的亚固相线矿物包括石榴
子石、单斜辉石、柯石英或斯石英、蓝晶石或刚玉、多

硅白云母或钾长石，然后在更高的压力下是 Ｋ锰钡
矿，一个含 Ｔｉ相和铁白云石／镁质方解石或文石 ＋
铁菱镁矿。大于 ＞１６ＧＰａ单斜辉石的分解导致形
成富Ｎａ和Ｃａ的碳酸盐熔体（含１１％ Ｎａ２Ｏ）。在更
高的压力下形成了典型的地幔转换带矿物如 ＣＡＳ
相和一种或两种钙钛矿（Ｇｒａｓｓｉｅｔａｌ．，２０１１）。
１．１．３　影响部分熔融的因素

在地壳压力下，Ｈ２Ｏ对岩浆的生成上比 ＣＯ２具

有更大的影响。然而，在地幔条件下由于 ＣＯ２与橄
榄岩作用形成了稳定的钙质白云石，从而使 ＣＯ２的
溶解度大大增加（Ｗｙｌｌｉｅ，１９７７）。同时 Ｈ２Ｏ在俯冲
作用中由于脱水和熔融使其在地幔楔附近就与板片

脱离，贫水的碳酸盐化榴辉岩却将碳酸盐矿物带入

到深部地幔。因而，在更深部的条件下（＞３ＧＰａ），
ＣＯ２的作用则更加明显一些，它能够极大降低地幔
橄榄岩以及榴辉岩固相线温度（可达３００℃）并改变
其熔化阶段关系和熔体组成。同时，少量的 Ｈ２Ｏ、
铁、及钾加入到碳酸盐化橄榄岩或榴辉岩中也可以

使其熔化温度降低到平均的地幔地热梯度以下

（Ｄａｓｇｕｐｔａｅｔａｌ．，２００４；Ｙａｘｌｅｙｅｔａｌ．，２００４；Ｔｈｏｍｓｅｎ
ｅｔａｌ．，２００８）。

实验表明碳酸盐化橄榄岩和贫Ｋ的榴辉岩在２
～７ＧＰａ的熔融曲线与简单的 ＣａＣＯ３—ＭｇＣＯ３ ±
ＦｅＣＯ３体系 （Ｉｒｖｉｎｇｅｔａｌ．，１９７５；Ｂｕｏｂｅｔａｌ．，２００６）
出人意料地相似，这是由于Ｎａ２Ｏ在大约３５ＧＰａ时
进入到单斜辉石中，在一定程度上简化了熔体组成，
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图２碳酸盐化橄榄岩、榴辉岩及泥质岩（±Ｈ２Ｏ）简化固相线图

Ｆｉｇ．２Ｓｉｍｐｌｉｆｉｅｄｓｏｌｉｄｕｓｏｆｃａｒｂｏｎａｔｅｄｐｅｒｉｄｏｔｉｔｅ，ｅｃｌｏｇｉｔｅａｎｄｐｅｌｉｔｅｓ
综合简化自Ｇｈｏｓｈ等，２００９；Ｌｉｔａｓｏｖ等，２００９，２０１０；Ｇｒａｓｓｉ等，２０１１；其中带字母的实线表示在相对较低
压下不同学者给出的碳酸盐化榴辉岩的固相线：Ｈ—Ｈａｍｍｏｕｄａ（２００３）；Ｙ—Ｙａｘｌｅｙ等（２００４）；Ｄ—
Ｄａｓｇｕｐｔａ等（２００４）
ＳｙｎｔｈｅｓｉｚｅｄａｎｄＳｉｍｐｌｉｆｉｅｄｆｒｏｍＧｈｏｓｈｅｔａｌ．，２００９ｂ；Ｌｉｔａｓｏｖｅｔａｌ．，２０１０，２０１０；Ｇｒａｓｓｉｅｔａｌ．，２０１１；
ＳｏｌｉｄｕｓｏｆＣＯ２ｂｅａｒｉｎｇｅｃｌｏｇｉｔｅｆｒｏｍｐｒｅｖｉｏｕｓｓｔｕｄｉｅｓｂｙｄｉｆｆｅｒｅｎｔａｕｔｈｏｒｓａｒｅｓｈｏｗｎｂｙｃｕｒｖｅｓ：Ｈ—Ｈａｍｍｏｕｄａ

（２００３），Ｙ—Ｙａｘｌｅｙｅｔａｌ．（２００４），Ｄ—Ｄａｓｇｕｐｔａｅｔａｌ．（２００４）

表２碳酸盐化的橄榄岩、榴辉岩及泥质岩的高温高温实验初始组成
Ｔａｂｌｅ２Ｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｓｏｆｓｔａｒｔｉｎｇｍａｔｅｒｉａｌ（％）ｕｓｅｄｉｎｈｉｇｈＴａｎｄｈｉｇｈＰｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔｓ

ｉｎｃａｒｂｏｎａｔｅｄｐｅｒｉｄｏｔｉｔｅ，ｅｃｌｏｇｉｔｅａｎｄｐｅｌｉｔｅｓｓｙｓｔｅｍｓ

岩性 Ｐ（ＧＰａ） ＳｉＯ２ ＴｉＯ２ Ａｌ２０３ Ｃｒ２Ｏ３ ＦｅＯ ＭｇＯ ＣａＯ Ｎａ２Ｏ Ｋ２Ｏ Ｈ２Ｏ ＣＯ２ 资料来源

碳酸盐化

橄榄岩

碳酸盐化

榴辉岩

碳酸盐化

泥质岩

３～７ ４６．８５ ０ ２．９７ ４２．６０ ２．７８ ４．８０ Ｄａｌｔｏｎｅｔａｌ．，１９９８ａ
３～１０ ４０．０５ ０．１９ ３．３３ ０．２ ８．０７ ３９．２２ ３．５１ ０．２９ ５．００ Ｄａｓｇｕｐｔａｅｔａｌ．，２００６ａ
６～１０ ４５．４ ０．１９ ４．１０ ０．４２ ７．６９ ３７．６０ ３．８６ ０．３８ ０．０３ Ｂｒｅｙｅｔａｌ．，２００８
１０～２０ ４２．４ ０．３ ４．２ ０．４ ７．６ ３５．６ ３．６ ０．５ ０．４ ５．０ Ｇｈｏｓｈｅｔａｌ．，２００９
１０～３２ ４４．７６ ４．７２ ４１．７８ ３．４４ ０．３ ５．０ Ｌｉｔａｓｏｖｅｔａｌ．，２００９
２．５～５．５ ３０．１１ １１．７４ １０．０５ １２．４４ １９．４１ ０．８７ １５．３８ Ｙａｘｌｅｙｅｔａｌ．，２００４
２．０～８．５ ４１．２１ ２．１６ １０．８９ １２．８３ １２．８７ １３．０９ １．６３ ０．１１ ５．００ Ｄａｓｇｕｐｔａｅｔａｌ．，２００４
５～１０ ４７．２３ １５．３５ ８．９３ ６．２４ １４．７７ ２．９１ ０．０２ ４．４３ Ｈａｍｍｏｕｄａｅｔａｌ．，２００３
１０～３２ ５０．０２ １６．５９ １４．８２ １１．４９ ２．０８ ５．００ Ｌｉｔａｓｏｖｅｔａｌ．，２０１０
２．５～５．０ ４７．６０ ２２．８０ ９．２０ ２．００ ６．８０ ２．４０ ３．６０ １．１０ ４．８０ Ｔｈｏｍｓｅｎｅｔａｌ．，２００８
８～１３ ５４．６３ ０．６３ ２０．２３ ４．８６ ２．９２ ５．８８ ３．２０ ２．２１ ４．５０ Ｇｒａｓｓｉｅｔａｌ．，２０１０

此时硅酸盐矿物是难熔的，

因而导致形成的初始熔体

以碳酸盐熔体为主，只有少

量的 ＳｉＯ２（Ｄａｓｇｕｐｔａｅｔａｌ．，
２００４）。Ｄａｓｇｕｐｔａ等（２００５）
对在 ３ＧＰａ下影响碳酸盐
化榴辉岩的固相线的不同

参数（如Ｃａ、ＣＯ２和Ｎａ２Ｏ含
量等）研究认为初始成分的

不同造成了相对较低压力

下固相曲线的差异（表２）。
具体来说，固相线温度随着

总成分 Ｃａ＃的增大而升高；
Ｎａ２Ｏ和Ｈ２Ｏ的加入又会使
温度有所下降；总体 ＣＯ２的
含量也会对温度产生影响：

当起始物质中加入 ＣａＣＯ３
时，总体 ＣＯ２含量对固相线
起着重要的影响，然而当

ＣＯ２以复杂碳酸盐混合物加
入用于维持全岩的阳离子

比值时并没有大的影响

（Ｄａｓｇｕｐｔａｅｔａｌ．，２００５）。
总之，含挥发份体系的熔融

温度比无挥发份的要低很多，如含５％ＣＯ２碳酸盐化
榴辉岩的固相线在１０ＧＰａ下要位于无挥发份体系
的４００～５００℃之下（图２）。碳酸盐化泥质岩的熔
融关系由在固相线的碳酸盐和富碱相控制。Ｎａ在
大约３５ＧＰａ时相容于单斜辉石中，使得 Ｋ明显地

降低了俯冲沉积物的固相线温度，并导致在 ４～
１５ＧＰａ压力范围内形成了超钾的交代作用，这被认
为很可能是高钾金伯利岩的源区。当压力＞１６ＧＰａ
时，Ｎａ在一些相之间又重新分配，如同 ＜３ＧＰａ时
一样开始变得不相容，导致形成了富 Ｎａ的碳酸盐
熔体，其 Ｋ２Ｏ／Ｎａ２Ｏ值远小于 １（Ｇｒａｓｓｉｅｔａｌ．，
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２０１１）。
１．２　与富ＣＯ２硅酸岩的不混溶作用

１．２．１　硅酸盐与碳酸盐不混溶
早在１９６３年，ＫｏｓｔｅｒｖａｎＧｒｏｏｓ等在１００ＭＰａ下

７５０℃时含水（１０％ Ｈ２Ｏ）的钠长石—碳酸钠熔融体
系中发现了硅酸盐与碳酸盐两液相共存的现象

（ＫｏｓｔｅｒｖａｎＧｒｏｏｓｅｔａｌ．，１９６３）。Ｒａｎｋｉｎ等（１９７４）
在肯尼亚西部的 Ｗａｓａｋｉ碳酸岩—碱性杂岩体中的
磷灰石包裹体中发现了呈不混溶存在的碳酸盐和硅

酸盐熔体相，提出了碳酸岩的液态不混溶模式，用于

解释碳酸岩与其共生的（碱性）硅酸岩之间的成因

联系。随后碳酸岩的不混溶成因得到了许多合成及

天然体系实验的证实。

不混溶作用早期的研究主要集中在富碱体系

上，初始 ＳｉＯ２—Ｎａ２Ｏ—Ａｌ２Ｏ３—ＣａＯ（ＳＮＡＣ）—ＣＯ２
（±Ｈ２Ｏ）组成具有中到高含量的碱质，样品模拟或
来源于 ＯｌｄｏｉｎｙｏＬｅｎｇａｉ喷出的钠质碳酸岩（Ｋｏｓｔｅｒ
ｖａｎＧｒｏｏｓ，１９７５；Ｆｒｅｅｓｔｏｎｅｅｔａｌ．，１９８０），并认为不
混溶作用只发生于高碱组分中，然而这并不能代表

天然的富钙碳酸岩，而且实验也局限在地壳范围内

（＜１０ＧＰａ）。之后的实验扩展了碳酸盐和硅酸盐
液相不混溶的成分和压力范围，解释一些钙质碳酸

岩的成因，并证实碳酸岩的不混溶成因可存在于地

幔压力条件下。

Ｋｊａｒｓｇａａｒｄ等（１９８８，１９８９）在 ＳＮＡＣ—ＣＯ２体系
将实验中发现的一个非常纯的 ＣａＣＯ３相解释为液
相，获得了一个更大的两液区，将不混溶作用在０２
和 ０５ＧＰａ扩展到不含碱的体系中。Ｂｒｏｏｋｅｒ等
（１９９０）用相同体系在１５ＧＰａ下实验发现了不混溶
的三个液相：硅酸盐液相、Ｃａ—Ｎａ碳酸盐液相和一
个几乎纯的ＣａＣＯ３液体，以上实验结果使得在实验
中获得了与许多天然的低碱无硅钙质碳酸岩相似的

组分。碳酸盐化橄榄岩和榴辉岩在地幔压力下的

（２～３ＧＰａ）熔融实验也观察到了不混溶的两液区
（Ｂｒｏｏｋｅｒ，１９９８；Ｈａｍｍｏｕｄａ，２００３；Ｄａｓｇｕｐｔａｅｔａｌ．，
２００６ｂ），这表明不混熔作用不只限于浅部水平，然
而最新研究认为在更高压力下对高ＣＯ２含量的要求
也使得不混溶作用在地幔条件下并不是普遍存在的

（Ｂｒｏｏｋｅｒｅｔａｌ．，２０１１）。另外，Ｄａｓｇｕｐｔａ等（２００６ｂ）
指出榴辉岩体系中的不混熔硅酸盐熔体与橄榄岩体

系中相比，具有较低的熔融温度和 ＣＯ２溶解度以及
高含量的碱质。

１．２．２　影响不混溶区间大小的因素
不混溶区随着压力和ＣＯ２的不饱和程度表现出

复杂的行为（扩张和缩小），碱质的含量也控制着不

混溶区的大小（Ｌｅｅｅｔａｌ．，１９９７；Ｂｒｏｏｋｅｒ，１９９８；
Ｂｒｏｏｋｅｒｅｔａｌ．，２０１１）。

在中等的温压条件下（低于３ＧＰａ和１６７３Ｋ），
不混溶区间的大小随着压力的增大和温度的降低而

增加。然而，在更高的压力（如１０５ＧＰａ）下在，碳
酸盐化榴辉岩体系中没有观察到不混溶现象，这是

由于ＣＯ２在硅酸盐熔体中溶解度增大，液态不混溶
区会随着压力的增大最终消失（Ｌｉｔａｓｏｖｅｔａｌ．，
２０１０）。Ｌｅｅ等（１９９７）对合成的霞石岩—碳酸盐体
系的研究认为在更高压下两液区减小是由于 ＭｇＯ
含量的增加，然而Ｂｒｏｏｋｅｒ（１９９８）对Ｌｅｅ等（１９９７）实
验的再次检验认为两液区减小是因为实验初始组成

中低的总体ＣＯ２含量造成实验过程中ＣＯ２不饱和引
起的。

利用ＯｌｄｏｉｎｙｏＬｅｎｇａｉ天然样品在较低压力下
（＜１ＧＰａ）发现不混溶区在低碱组分就消失了
（Ｆｒｅｅｓｔｏｎｅｔａｌ．，１９８０）。然而，Ｋｊａｒｓｇａａｒｄ等（１９８８，
１９８９）在低碱或无碱的ＳＮＡＣ—ＣＯ２实验中两液相与
共轭的 ＣａＣＯ３液体小球表明在低压下（０２和
０５ＧＰａ）不混溶区并没有闭合（图３ａ和图３ｂ）。需
要强调的是，两液区的真实大小的确定经常被纯

ＣａＣＯ３球粒（液滴）的解释变得复杂，许多学者认为
无碱实验中获得的 ＣａＣＯ３小球（圆的方解石颗粒）
是一个固相，只是具有类似液相的结构，并不代表淬

火碳酸质流体，因而认为在贫碱体系中，液态不混溶

不可能发生（Ｌｅｅｅｔａｌ．，１９９４ａ，１９９４ｂ；Ｂｒｏｏｋｅｒｅｔ
ａｌ．，２０１１）。
１．３　富ＣＯ２硅酸岩岩浆分离结晶产物

Ｌｅｅ等（１９９８）根据以往实验模拟了初始的富
ＣＯ２硅酸盐液相不同的结晶分异轨迹，如图 ３ｃ所
示。需要指出的是，图示中的三角形图并不是真正

的三元系，其目的只是为了示意结晶的液相可能遇

到的不同相区域的顺序。

轨迹（１）表明初始的硅酸盐液相达到终点沉淀
硅酸盐矿物并释放出气相；轨迹（２）达到硅酸盐—
碳酸盐液相边界，伴随着方解石（或白云石）的沉淀

沿液相边界向更加富碱的方向演化；轨迹（３）达到
不混溶边界，在共结线的另一边出溶富碳酸盐的液

相，两液相分别沿着不混区边界改变各自组成，并有

硅酸盐矿物的形成。其中，只有当富碳酸盐的岩浆

达到硅酸盐—碳酸盐的液相边界时才会转变为碳酸

岩岩浆（开始沉淀碳酸盐矿物），这可以通过轨迹

（２）显示的分离结晶或轨迹（３）的不混溶过程来实
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图３碳酸岩与富ＣＯ２硅酸岩的不混溶及分离结晶作用相关系图（引自Ｗｙｌｌｉｅ等，１９６５；Ｌｅｅ等，１９９８）

Ｆｉｇ．３Ｐｈａｓｅｒｅｌａｔｉｏｎｓｈｉｐｏｆｃａｒｂｏｎａｔｉｔｅｆｏｒｍａｔｉｏｎｂｙｌｉｑｕｉｄｉｍｍｉｓｃｉｂｉｌｉｔｙａｎｄｃｒｙｓｔａｌｌｉｚａｔｉｏｎｄｉｆｆｅｒｅｎｔｉａｔｉｏｎ
ｆｒｏｍＣＯ２ｒｉｃｈｓｉｌｉｃａｔｅｌｉｑｕｉｄ（ＣｉｔｅｄｆｒｏｍＷｙｌｌｉｅｅｔａｌ．，１９６５ａｎｄＬｅｅｅｔａｌ．，１９９８）

图（ａ）、（ｂ）、（ｃ）为在Ｈａｍｉｌｔｏｎ投图上的假三角相关系图，图示中的三角形图为了说明方便有所扭曲，并不是真正的三元系。图中显示了
碳酸盐—硅酸盐的液相区边界（图ａ：Ｏ—Ｅ；图 ｂ：Ｅ—Ｆ和Ｇ—Ｏ）和不混溶区（两液相共存区）边界（图ａ：Ｍ—Ｋ—Ｎ；图ｂ：Ｍ—Ｆ—Ｋ—Ｇ—
Ｎ）；ＦｅＯ代表以氧化物形式表示的全铁。图（ａ）显示出不混溶区（两液相区和共结线）完全由灰色阴影的硅酸盐液相包围，与碳酸盐液相
区分开。图（ｂ）显示出不混溶区边界与硅酸盐液相区交于Ｆ和Ｇ点，将硅酸盐液相区分成两部分。图（ｃ）为图（ａ）的右下部分，为了示意
结晶的液相可能遇到的不同相区域的顺序，有扭曲和垂向上（约两倍）的夸大，箭头（１）～（４）表明了的初始的富ＣＯ２硅酸盐液相不同的结

晶分异轨迹。图（ｄ）是ＣａＯ—ＳｉＯ２—ＣＯ２—Ｈ２Ｏ简单体系中气相饱和的液相区在Ｃａ２ＳｉＯ４—ＣａＣＯ３—Ｃａ（ＯＨ）２平面上的投影 （引自Ｗｙｌｌｉｅ

等，１９６５），对于初始成分偏ＳｉＯ２一边的Ｃａ２ＳｉＯ４，存在着一个热障碍阻止其分异到低温的碳酸岩岩浆。但是碳酸盐化的含水硅酸盐液相

可以通过分异到达硅酸盐—碳酸盐边界，并沉淀出碳酸盐矿物

Ｆｉｇ．（ａ），（ｂ），（ｃ）ａｒｅｓｃｈｅｍａｔｉｃｐｓｅｕｄｏｔｅｒｎａｒｙｐｈａｓｅｒｅｌａｔｉｏｎｓｈｉｐｓｏｎｔｈｅＨａｍｉｌｔｏｎｐｒｏｊｅｃｔｉｏｎ，ｄｉｓｔｏｒｔｅｄｆｏｒｐｕｒｐｏｓｅｓｏｆｉｌｌｕｓｔｒａｔｉｏｎ（Ｌｅｅｅｔａ．，
１９９８），ｓｈｏｗｉｎｇｔｈｅｓｉｌｉｃａｔｅ—ｃａｒｂｏｎａｔｅｌｉｑｕｉｄｕｓｆｉｅｌｄｂｏｕｎｄａｒｙ（ｆｉｇａ：Ｏ—Ｅ；ｆｉｇｂ：Ｅ—ＦａｎｄＧ—Ｏ）ａｎｄｔｈｅｍｉｓｃｉｂｉｌｉｔｙｇａｐｆｉｅｌｄｂｏｕｎｄａｒｙ（ｆｉｇ
ａ：Ｍ—Ｋ—Ｎ；ｆｉｇｂ：Ｍ—Ｆ—Ｋ—Ｇ—Ｎ）．ＦｅＯ，ｔｏｔａｌｉｒｏｎｅｘｐｒｅｓｓｅｄａｓｏｘｉｄｅ．Ｆｉｇ（ａ）ｓｈｏｗｓｔｈｅｍｉｓｃｉｂｉｌｉｔｙｇａｐ（ｔｗｏｌｉｑｕｉｄｆｉｅｌｄｗｉｔｈｔｉｅｌｉｎｅｓ）
ｉｓｃｏｍｐｌｅｔｅｌｙｓｕｒｒｏｕｎｄｅｄｂｙｔｈｅｓｈａｄｅｄｓｉｌｉｃａｔｅｌｉｑｕｉｄｕｓｓｕｒｆａｃｅ，ａｎｄｓｅｐａｒａｔｅｄｆｒｏｍｔｈｅｃａｒｂｏｎａｔｅｌｉｑｕｉｄｕｓｓｕｒｆａｃｅ．Ｆｉｇ（ｂ）ｓｈｏｗｓｔｈｅｔｗｏｆｉｅｌｄ
ｂｏｕｎｄａｒｉｅｓｉｎｔｅｒｓｅｃｔａｔＦａｎｄＧ，ｄｉｖｉｄｉｎｇｔｈｅｓｉｌｉｃａｔｅｌｉｑｕｉｄｕｓｓｕｒｆａｃｅｉｎｔｏｔｗｏｐａｒｔｓ．Ｆｉｇ（ｃ）ｉｓｌｏｗｅｒｐｏｒｔｉｏｎｏｆｔｈｅｐｓｅｕｄｏｔｅｒｎａｒｙｄｉａｇｒａｍａｓｉｎＦｉｇ
（ａ），ｄｉｓｔｏｒｔｅｄａｎｄｖｅｒｔｉｃａｌｌｙｅｘａｇｇｅｒａｔｅｄ（ｂｙｔｗｏ）ｔｏｓｈｏｗｔｈｅｓｈａｄｅｄｍｉｓｃｉｂｉｌｉｔｙｇａｐｉｎｐｕｒｐｏｓｅｏｆｉｌｌｕｓｔｒａｔｉｎｇｔｈｅｓｅｑｕｅｎｃｅｓｏｆｐｈａｓｅｆｉｅｌｄｓｔｈａｔ
ｃｒｙｓｔａｌｌｉｚｉｎｇｌｉｑｕｉｄｓｗｉｌｌｅｎｃｏｕｎｔｅｒ．Ａｒｒｏｗｓ（１）～（４）ｄｅｍｏｎｓｔｒａｔｅｔｈｅｖａｒｉｏｕｓｃｒｙｓｔａｌｌｉｚａｔｉｏｎｐａｔｈｓｏｆｐａｒｅｎｔａｌｓｉｌｉｃａｔｅＣＯ２ｌｉｑｕｉｄｓｏｎｔｈｅｓｉｌｉｃａｔｅ

ｌｉｑｕｉｄｕｓｓｕｒｆａｃｅ．Ｆｉｇ（ｄ）ｉｓｖａｐｏｒｓａｔｕｒａｔｅｄｌｉｑｕｉｄｕｓｓｕｒｆａｃｅｐｒｏｊｅｃｔｅｄｏｎｔｏｔｈｅｊｏｉｎ（Ｗｙｌｌｉｅｅｔａｌ．，１９６５），ｓｈｏｗｉｎｇｔｈａｔｆｏｒｉｎｉｔｉａｌｌｉｑｕｉｄｓｏｎｔｈｅ
ＳｉＯ２ｓｉｄｅｏｆＣａ２ＳｉＯ４，ｔｈｅｒｅｗａｓａｔｈｅｒｍａｌｂａｒｒｉｅｒｐｒｅｖｅｎｔｉｎｇｄｉｆｆｅｒｅｎｔｉａｔｉｏｎｔｏｔｈｅｌｏｗｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｃａｒｂｏｎａｔｉｔｅｍａｇｍａ．Ｂｕｔｃａｒｂｏｎａｔｅｄ，ｈｙｄｒｏｕｓ

ｓｉｌｉｃａｔｅｌｉｑｕｉｄｓｗｉｔｈｌｅｓｓＳｉＯ２ｔｈａｎＣａ２ＳｉＯ４ｃｏｕｌｄｆｏｌｌｏｗｄｉｆｆｅｒｅｎｔｉａｔｉｏｎｐａｔｈｓｔｏｔｈｅｓｉｌｉｃａｔｅ—ｃａｒｂｏｎａｔｅｆｉｅｌｄｂｏｕｎｄａｒｙａｎｄｐｒｅｃｉｐｉｔａｔｅｃａｒｂｏｎａｔｅｓ

２３７ 地　质　论　评 ２０１２年



现，不混溶过程如上节所述，在此不再赘述。对于碳

酸岩 岩 浆 的 分 离 结 晶 作 用 来 说，实 验 表 明

ＮａＡｌＳｉＯ４—ＣａＣＯ３—Ｈ２０体系在０１ＧＰａ下，含水的
高温霞石标准分子硅酸盐液相可以通过分离结晶作

用产生低温的方解石质似碳酸岩的液相（Ｗａｔｋｉｎｓｏｎ
ｅｔａｌ．，１９７１；Ｌｅｅｅｔａｌ．，１９９４ａ）。Ｌｅｅ等（１９９４ａ）在
近硅酸盐—方解石—水溶液气相边界约８３３℃获得
的液相成分为 ２６％ ＣａＯ、１０％ Ｎａ２Ｏ、１４％ Ａ１２Ｏ３、
１５％ ＳｉＯ２、２３％ ＣＯ２和１１％ Ｈ２Ｏ，相当于３６％的霞
石、４３％的方解石和９％的尼碳钠钙石、１％ Ａ１２Ｏ３
和Ｈ２Ｏ并相对于实验初始组分略微富集 Ｎａ２ＣＯ３，
液相冷却产物包括尼碳钠钙石、钙霞石和方解石，同

时确定了一个结晶反应：１液相 ＋０２黄长石（钠
质）＋０２ＣＯ２＝０５钙霞石＋０６方解石＋０１Ｈ２Ｏ。

早期实验就已经发现在温度 ＜８００℃、地壳压
力、以及有足够 Ｈ２Ｏ条件下，岩浆作用分异出的以
ＣＯ２为主要成分的流体能够形成方解石的堆积体。
图３ｄ是ＣａＯ—ＳｉＯ２—ＣＯ２—Ｈ２Ｏ简单体系中气相饱
和的液相区在 Ｃａ２ＳｉＯ４—ＣａＣＯ３—Ｃａ（ＯＨ）２平面上
的投影（Ｗｙｌｌｉｅｅｔａｌ．，１９６５），对于初始成分偏 ＳｉＯ２
一边的Ｃａ２ＳｉＯ４，存在着一个热障碍阻止其分异到低
温的碳酸岩岩浆。但是碳酸盐化的含水硅酸盐液相

可以通过分异到达硅酸盐—碳酸盐边界，并沉淀出

碳酸盐矿物。另外，在更加简单的实验体系中

（ＣａＯ—ＣＯ２—Ｈ２Ｏ）研究显示单一的含水溶液相在
较大的温度范围内具有沉淀方解石的能力，最终可

生成纯的粗粒方解石堆晶体体系（Ｗｙｌｌｉｅｅｔａｌ．，
１９６０）。

因而，碳酸岩可以通过上述结晶过程产生。由

分离结晶形成的碳酸岩岩浆的组成由硅酸盐—碳酸

盐的相边界限制，不混溶及碳酸盐—硅酸盐的相边

界都影响着分离结晶过程，以往的实验表明富碳酸

盐液相开始沉淀方解石时其成分总是含有７０％ ～
８０％ＣａＣＯ３，１０％～２０％ Ｎａ２ＣＯ３和５％ ～１０％硅酸
盐，都富碱，并且向更加富碱的组分演化。如在超基

性碱性杂岩中的方解石和白云石碳酸岩很可能代表

了方解石（±白云石）的堆晶物（Ｌｅｅｅｔａｌ．，１９９７，
１９９８）。

值得一提的是，除了上述三种主要的成因观点

以外，近些年来一些学者开始意识到地球深部的氧

化还原熔融反应也可以形成碳酸岩的岩浆

（Ｄａｓｇｕｐｔａｅｔａｌ．，２０１０；Ｒｏｈｒｂａｃｈｅｔａｌ．，２０１１）。
Ｒｏｈｒｂａｃｈ等（２０１１）最新的研究认为碳酸盐引起的
熔融作用也可以发生在地幔转换带和下地幔近绝热

条件下的深俯冲岩石圈内。在地幔深处产生的碳酸

岩熔体是不稳定的，会被还原为稳定的金刚石，形成

一个富金刚石的地幔域，此时地幔的氧化还原条件

是由铁镍合金相所控制的。在这个过程中，钙钛矿

和石榴子石中的 Ｆｅ２＋被消耗，但是 Ｆｅ３＋会被保留。
因而，当这样的富碳地幔成为上升地幔流的一部分

时，金刚石将会与 Ｆｅ３＋反应，从而导致在大约
６６０ｋｍ和２５０ｋｍ深度的碳酸岩氧化还原熔融作用，
形成地幔中的深层熔体。

２　与相关岩石的成因联系
碳酸岩与共生的碱性硅酸岩如霞石岩或响岩的

成因关系已经有了许多不混溶以及分离结晶的实验

解释（Ｌｅｅｅｔａｌ．，１９９４ａ；Ｂｒｏｏｋｅｒｅｔａｌ．，２０１１）。碳
酸岩与其它相关岩石，如金伯利岩和黄长石岩等幔

源岩石的成因联系也备受关注。碳酸岩和金伯利岩

岩浆的成因联系由来已久，南非 Ｋａａｐｖａｌ克拉通
Ｐｉｌａａｎｓｂｅｒｇ省（Ｄａｗｓｏｎ，１９８０）以及我国辽宁复县
（郑建平，１９８７）等地的碳酸岩在时空上与金伯利岩
密切相关，我国西秦岭礼县的喷发碳酸岩产于钾霞

橄黄长岩中（喻学惠，２００３），且碳酸岩与这些岩石
在同位素组成上也有许多相似（Ｎｅｌｓｏｎｅｔａｌ．，
１９８８），暗示它们可能具有相似的源区。

在早期的 ＣＭＡＳ—ＣＯ２体系实验研究显示碳酸
岩和金伯利岩都可以由含ＣＯ２的石榴子石二辉橄榄
岩熔融形成，只是形成的温度和熔融程度不同

（Ｗｙｌｌｉｅｅｔａｌ．，１９７５；Ｄａｌｔｏｎ ｅｔａｌ．，１９９８ｂ）。
Ｇｕｄｆｉｎｎｓｓｏｎ等（２００５）对该体系在３～８ＧＰａ，１３４０～
１８００℃下的详细研究表明与石榴子石二辉橄榄岩相
集合体平衡的含ＣＯ２熔体在低温一侧显示从镁质碳
酸岩（＞４０％ＣＯ２和 ＜１０％ＳｉＯ２）转变为具金伯利岩
质（１０％～１５％ＣＯ２和 ＞２５％ＳｉＯ２）和黄长石岩质组
成，再到高温一侧转变为科马提岩或苦橄玄武岩，并

且ＣＯ２含量降低（图４）。实验得出的镁质碳酸岩的
ＣａＯ／（ＣａＯ＋ＭｇＯ）＝０５～０７，与天然的镁质碳酸
岩相似。黄长岩熔体只在压力 ＜４ＧＰａ时生成，也
类似于天然黄长岩的组成并在更高的温度和压力下

逐渐转变为金伯利岩质熔体。Ｂｒｅｙ等（２００８）通过
研究含菱镁矿的橄榄岩在 ６～１０ＧＰａ和 １３００～
１７００℃下相关系表明随着压力的增大沿着固相线熔
体的ＣＯ２含量降低而 ＳｉＯ２含量增加，进一步证实了
上述实验结果。模拟实验同时还表明碳酸岩形成于

＜０５％的低程度部分熔融，而金伯利岩和黄长岩形
成于＜１％的熔融，这表明碳酸岩熔体与金伯利岩熔
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图４ＣＭＡＳ—ＣＯ２体系中斜长石、尖晶石和石榴子石二辉橄榄岩在无 ＣＯ２和含 ＣＯ２条件

下的温压相图（据 Ｇｕｄｆｉｎｎｓｓｏｎｅｔａｌ．，２００５）
Ｆｉｇ．４Ｐｒｅｓｓｕｒｅ—ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｄｉａｇｒａｍｓｈｏｗｉｎｇｔｈｅｓｏｌｉｄｕｓｏｆｐｌａｇｉｏｃｌａｓｅ，ｓｐｉｎｅｌａｎｄｇａｒｎｅｔ
ｌｈｅｒｚｏｌｉｔｅｉｎｔｈｅＣＭＡＳ—ＣＯ２ｓｙｓｔｅｍｕｎｄｅｒＣＯ２ｆｒｅｅａｎｄＣＯ２ｂｅａｒｉｎｇｃｏｎｄｉｔｉｏｎｓ（Ｃｉｔｅｄｆｒｏｍ

Ｇｕｄｆｉｎｎｓｓｏｎｅｔａｌ．，２００５）
在位于在含ＣＯ２固相线上约２６和４８ＧＰａ上的两个点（Ｉ１Ａ和Ｉ２Ａ，Ｄａｌｔｏｎ等１９９８ａ）分别表明了含

ＣＯ２气相向含白云石石榴子石二辉橄榄岩和含白云石到含菱镁矿石榴子石二辉橄榄岩的转变点。

与这些点相连的亚固相单变线也在图上显示。阴影区中的虚线是对生成熔体成分的近似划分，下

边是碳酸岩质熔体，上边为金伯利岩质和黄长岩质熔体

ＴｈｅｐｏｉｎｔｓｏｎｔｈｅＣＯ２ｂｅａｒｉｎｇｓｏｌｉｄｕｓｃｕｒｖｅａｔａｂｏｕｔ２６ａｎｄ４８ＧＰａ（ｍａｒｋｅｄＩ１ＡａｎｄＩ２Ａ；Ｄａｌｔｏｎｅｔ

ａｌ．，１９９８ａ）ｄｅｎｏｔｅｔｈｅｔｒａｎｓｉｔｉｏｎｓｏｎｔｈｅｓｏｌｉｄｕｓｆｒｏｍＣＯ２ｖａｐｏｒｂｅａｒｉｎｇｔｏｄｏｌｏｍｉｔｅｂｅａｒｉｎｇｇａｒｎｅｔ

ｌｈｅｒｚｏｌｉｔｅａｎｄｄｏｌｏｍｉｔｅｂｅａｒｉｎｇｔｏｍａｇｎｅｓｉｔｅｂｅａｒｉｎｇｇａｒｎｅｔｌｈｅｒｚｏｌｉｔｅ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ．Ｔｈｅｓｕｂｓｏｌｉｄｕｓ
ｕｎｉｖａｒｉａｎｔｌｉｎｅｓｅｍａｎａｔｉｎｇｆｒｏｍｔｈｅｓｅｐｏｉｎｔｓａｒｅａｌｓｏｓｈｏｗｎ．Ｔｈｅｄａｓｈｅｄｌｉｎｅｏｎｔｈｅｄｉｖａｒｉａｎｔｓｕｒｆａｃｅ
ｉｎｄｉｃａｔｅｓｔｈｅａｐｐｒｏｘｉｍａｔｅｄｉｖｉｓｉｏｎｉｎｔｈｅｓｙｓｔｅｍｂｅｔｗｅｅｎｃａｒｂｏｎａｔｉｔｉｃｍｅｌｔｓ，ｏｎｔｈｅｏｎｅｈａｎｄ，ａｎｄ
ｋｉｍｂｅｒｌｉｔｉｃａｎｄｍｅｌｉｌｉｔｉｔｉｃｍｅｌｔｓ，ｏｎｔｈｅｏｔｈｅｒ

体之间存在着渐变的关系，而并不是分离结晶和不

混溶关系。

３　碳酸岩岩浆的性质

３．１初始岩浆的组成
原始碳酸岩熔体的组成主要是通过碳酸岩以及

其它幔源岩石中的熔体包体的成分及实验岩石学结

果确定的，其熔体的初始化学组成一直以来也存在

着争议：焦点在于初始熔体是方解石质，如同大多数

侵入和喷出的碳酸岩（Ｗｏｏｌｌｅｙｅｔａｌ．，１９８９）；还是
白云石质，如赞比亚Ｒｕｆｕｎｓａｖａｌｌｅｙ镁质碳酸岩侵入
体（Ｂａｉｌｅｙ，１９９０）、或是富钠的，如 ＯｌｄｏｉｎｙｏＬｅｎｇａｉ
活火山（Ｂｅｌｌｅｔａｌ．，１９９５）。

对天然及合成的碳酸盐化橄榄岩体系在地幔压

力下（６～１０ＧＰａ）获得的碳酸岩熔体成分上更接近
镁质（Ｓｗｅｅｎｅｙ，１９９４；Ｌｅｅｅｔａｌ．，１９９８；Ｄａｌｔｏｎｅｔ

ａｌ．， １９９８ａ； Ｇｈｏｓｈ ｅｔａｌ．，
２００９），通过反应 ２ＭｇＣＯ３ ＋
ＣａＭｇＳｉ２Ｏ６＝ＣａＭｇ［ＣＯ３］２ ＋
Ｍｇ２Ｓｉ２Ｏ６生成，因而多数学者
赞同初始碳酸岩组成是富 Ｍｇ
的方解石质白云石熔体。然

而，天然侵入和喷出的碳酸岩

均是富含钙质的即方解石碳酸

岩。研究认为方解石碳酸岩可

以通过白云质熔体的分异结晶

（Ｈａｒｍｅｒｅｔａｌ．，１９９７；Ｌｅｅｅｔ
ａｌ．，１９９８）和与地幔围岩的反
应生成（Ｄａｌｔｏｎｅｔａｌ．，１９９３）。

另外，除了ＯｌｄｏｉｎｙｏＬｅｎｇａｉ
等个别富含碱质喷出碳酸岩，

地表观察到的碳酸岩绝大多数

都是贫碱的，碳酸岩通常也并

不认为是碱性岩。然而，碱质

在碳酸岩的起源和演化中起着

重要的作用，人们普遍认为初

始的碳酸岩质岩浆是富碱的，

后来通过霓长岩化作用脱碱

（Ｇｉｔｔｉｎｓ，１９８９）。至今为止，三
种初始组成没有哪一种能被排

除，这也说明了碳酸岩岩浆具

有成因和化学组成的多样性。

３．２粘度、密度和电导率
Ｄｏｂｓｏｎ等（１９９６）运用原

位落球法并结合同步辐射观测在５ＧＰａ下获得了较
精确的碳酸岩熔体［Ｋ２Ｃａ２（ＣＯ３）２］在地幔温压条
件下的粘度（１５×１０－２～５×１０－３Ｐａ·ｓ），远低于硅
酸盐熔体，是目前地球上已知的岩浆中粘度最小的，

同时碳酸岩岩浆还具有较低的密度（２２ｇ／ｃｍ３，
Ｔｒｉｅｍａｎｅｔａｌ．，１９８３），这些性质参数为模拟碳酸岩
在地幔中的迁移及活动提供了重要的信息。

Ｇａｉｌｌａｒｄ等（２００８）模拟上地幔条件下测量了碳酸岩
熔体的电导率，发现碳酸盐熔体是地幔中电导率最

高的（在１０００℃下高于硅酸盐熔体１０００倍），很少
量（体积＜０１％）的碳酸盐熔体可以解释软流圈顶
部的电导率异常（Ｇａｉｌｌａｒｄｅｔａｌ．，２００８；Ｔａｋａｓｈｉｅｔ
ａｌ．，２０１０）。
３．３　岩浆中的挥发份

碳酸岩岩体周围普遍发育的霓长岩化及流体包

裹体数据表明很多侵入的碳酸岩体在结晶过程中都
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会达到水饱和，会演化出富各种碱质和矿质的流体

（Ｂｕｈｎｅｔａｌ．，１９９９）。Ｈ２Ｏ被认为在碳酸岩的成因
中起着重要的作用，一方面可以将碳酸岩的熔点降

低到合适的地质温度条件下；另一方面，对碳酸岩岩

浆的演化也起着至关重要的作用。Ｋｅｐｐｌｅｒ（２００３）
用改进的双舱技术及快速淬火的冷封容器获取了水

在碳酸岩熔体（４０％ ＣａＣＯ３、４０％ Ｎａ２ＣＯ３和 ２０％
ＭｇＣＯ３）中溶解度的经验关系式：Ｗ ＝８７０５Ｐ

０６３５，

其中Ｗ为水的溶解度（质量分数，％），Ｐ为压力（单
位ｋｂａｒ）。在９００℃、１ｋｂａｒ条件下碳酸岩岩浆可以
溶解１０％的Ｈ２Ｏ，而且溶解度随着压力的增大而增
加，是相同条件下水在硅酸盐熔体中的溶解度的２
～３倍。Ｖｅｋｓｌｅｒ等（２０００）用相同的实验技术研究
了Ｃａ、Ｍｇ、Ｎａ三种元素在碳酸岩熔体和流体相之间
的分配系数，结果表明随温度降低，Ｎａ大部分进入
流体相中，而 Ｃａ、Ｍｇ则更倾向滞留在熔体相中，温
度进一步降低时固结形成碳酸岩，这就从实验证实

了碳酸岩的霓长岩化作用。这说明碳酸岩的演化并

不仅仅受控于熔体—矿物的分异，已凝固的碳酸盐

熔体同时也反映了熔体—流体元素分异结果。

３．４　渗透及迁移速率
由于碳酸盐和硅酸盐熔体接触双面角远低于

６０°（如在３０ＧＰａ和１２９０℃下镁质碳酸岩熔体和
地幔硅酸岩的接触双面角为２５°～３０°），再加上其
润湿性，碳酸岩熔体可以与赋存岩石形成联网并向

上迁移从而与源区分离，由界面能驱动的渗透作用

可能是碳酸岩熔体形成后穿过上覆地幔的主要机制

（Ｔｒｅｉｍａｎ，１９８９；Ｈｕｎｔｅｒｅｔａｌ．，１９８９；Ｈａｍｍｏｕｄａｅｔ
ａｌ．，２０００；Ｇｈｏｓｈｅｔａｌ．，２００９）。Ｈａｍｍｏｕｄａ等
（２０００）使用活塞—圆筒装置在１０ＧＰａ、１３００℃条
件下用合成的纯橄岩和钠质碳酸盐作为初始材料研

究了碳酸盐熔体在橄榄岩中的渗透速度。结果表明

碳酸岩熔体极易流动和活动，每小时迁移速率可达

数毫米，能快速渗透地幔橄榄岩，远高于相同实验获

得的玄武质岩浆在橄榄岩中的渗透速率。

碳酸岩熔体的渗透过程可分为三个阶段（图

５）：（１）橄榄石颗粒边部的溶解造成纯橄岩中孔隙
增加，碳酸岩熔体进入孔隙中；（２）由于局部纯橄岩
已经被碳酸岩熔体所渗透，溶解了的物质由于扩散

而迁移到碳酸岩源区一侧；（３）当溶解物到达碳酸
岩源区则发生沉淀，在碳酸岩和纯橄岩的边界附近

生成橄榄石。这样的溶解再沉淀过程将非常有利于

化学元素的交换（Ｈａｍｍｏｕｄａｅｔａｌ．，２０００），因此，碳
酸岩是地幔重要的交代介质，能与地幔橄榄岩进行

反应，导致地幔矿物学特征和化学成分发生改变。

图５碳酸岩熔体的渗透过程模拟示意图
（修改自Ｈａｍｍｏｕｄａ等，２０００）

Ｆｉｇ．５Ｓｃｈｅｍａｔｉｃａｌｒｅｐｒｅｓｅｎｔａｔｉｏｎｏｆｐｒｏｃｅｓｓｅｓｉｎｖｏｌｖｅｄ
ｄｕｒｉｎｇｃａｒｂｏｎａｔｉｔｅｉｎｆｉｌｔｒａｔｉｏｎｉｎｓｙｎｔｈｅｔｉｃｄｕｎｉｔｅ
（ＭｏｄｉｆｉｅｄａｆｔｅｒＨａｍｍｏｕｄａｅｔａｌ．，２０００）

４　碳酸岩地幔交代作用
４．１　重要的地幔交代剂

元素在富碳酸盐体系中的行为与在富硅酸盐体

系中的行为具有相当大的差别。这是由于幔源派生

的碳酸岩熔体形成于极低程度（＜１％）的含水或不
含水的碳酸盐化橄榄岩或由榴辉岩或变质沉积岩组

成的俯冲的板片部分熔融 。这样低程度的部分熔

融产生的原始碳酸岩熔体相对于原始地幔极其富集

不相容元素如Ｕ、Ｔｈ、Ｐ、Ｂａ、Ｓｒ、Ｋ、Ｓ、Ｎａ、Ｆ和 ＬＲＥＥ
（Ｗｏｏｌｌｅｙｅｔａｌ．，１９８９；Ｇｕｚｍｉｃｓｅｔａｌ．，２００８），是地
幔中不相容元素的重要源区。同时，在地幔条件下

有限的关于碳酸盐熔体—矿物间（Ｇｒｅｅｎｅｔａｌ．，
１９９２；Ａｄａｍｅｔａｌ．，２００１；Ｄｏｌｏｕｅｔａｌ．，２００９）以及
碳酸盐熔体与不混溶的硅酸盐熔体间（Ｗｅｎｄｌａｎｔｅｔ
ａｌ．，１９７９；Ｈａｍｉｌｔｏｎｅｔａｌ．，１９８９；Ｊｏｎｅｓｅｔａｌ．，
１９９５）的微量元素的配分实验数据表明碳酸岩熔体
相对于硅酸盐体系富集大离子亲石元素，而亏损高

场强元素。碳酸岩是潜在的非常有效的交代介质，

人们将来自地幔的捕虏体中不寻常的微量元素富集

归因于碳酸岩熔体交代作用的结果（Ｇｒｅｅｎｅｔａｌ．，
１９８８；Ｈｕｎｔｅｒｅｔａｌ．，１９８９；Ｙａｘｌｅｙｅｔａｌ．，１９９１；
Ｒｕｄｎｉｃｋｅｔａｌ．，１９９３）。
４．２　地幔交代机制

与硅酸盐熔体相比，碳酸岩熔体相对富含挥发

份，其固液温度、粘度和密度均较低，富含不相容元

素，极易流动且扩散速率很快，当其上升穿越相对较

“冷”的岩石圈地幔时，可以与地幔二辉橄榄岩进行

反应，斜方辉石转变为单斜辉石，从而将二辉橄榄岩
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转变为异剥橄榄岩（图６），也使镁质碳酸岩质熔体
向方解石质转变（反应１和２），在改变地幔矿物学
特征和化学成分（富集不相容元素）的同时，释放富

含ＣＯ２的流体（Ｗａｌｌａｃｅｅｔａｌ．，１９８８；Ｄａｌｔｏｎｅｔａｌ．，
１９９３； Ｓｗｅｅｎｅｙ， １９９４； Ｋｏｇａｒｋｏ ｅｔａｌ．， １９９５；
Ｄａｓｇｕｐｔａｅｔａｌ．，２００９）。

图６富ＣＯ２地幔橄榄岩熔融固相线及碳酸岩的

地幔交代作用示意图（修改自Ｈａｒｍｅｒ等，１９９８）
Ｆｉｇ．６ Ｓｋｅｔｃｈ ｏｆｍｅｌｔｉｎｇ ｒｅｌａｔｉｏｎｓｈｉｐｓｏｆｃａｒｂｏｎａｔｅｄ
ｐｅｒｉｄｏｔｉｔｅｓａｎｄｃａｒｂｏｎａｔｉｔｅｍｅｔａｓｏｍａｔｉｓｍ（Ｍｏｄｉｆｉｅｄａｆｔｅｒ
Ｈａｒｍｅｒ．，１９９８）
箭头为从地幔上升的近固相的碳酸岩熔体；实线和虚线为相边

界，来自不同学者（见原文）的合成及天然橄榄岩样品的实验；阴

影区表明了与韭角闪石二辉橄榄岩平衡的镁质碳酸盐熔体，来

自Ｗａｌｌａｃｅ等（１９８８）；灰色区域显示了碳酸岩的地幔交代作用，
将斜方辉石转变为单斜辉石，同时生成ＣＯ２
Ａｒｒｏｗｓｒｅｐｒｅｓｅｎｔｎｅａｒｓｏｌｉｄｕｓｃａｒｂｏｎａｔｉｔｅｍｅｌｔｓａｓｃｅｎｔｆｒｏｍｍａｎｔｌｅ；
Ｔｈｅｓｏｌｉｄｌｉｎｅｓａｎｄｄｏｔｔｅｄｌｉｎｅｓａｒｅｐｈａｓｅｂｏｕｎｄａｒｙａｎｄｆｒｏｍｔｈｅ
ｅｘｐｅｒｉｍｅｎｔａｌｏｆｓｙｎｔｈｅｔｉｃａｎｄｎａｔｕｒｅｐｅｒｉｄｏｔｉｔｅｓａｍｐｌｅｓｂｙｄｉｆｆｅｒｅｎｔ
ａｕｔｈｏｒｓ（ｓｅｅｔｈｅｏｒｉｇｉｎａｌ）；Ｔｈｅｓｈａｄｅｄａｒｅａｍａｒｋｓｔｈｅｆｉｅｌｄｉｎｗｈｉｃｈ
ｍａｇｎｅｓｉａｎｃａｒｂｏｎａｔｅｍｅｌｔｉｓｉｎｅｑｕｉｌｉｂｒｉｕｍｗｉｔｈｐａｒｇａｓｉｔｅｌｈｅｒｚｏｌｉｔｅ
ａｓｅｓｔａｂｌｉｓｈｅｄｂｙＷａｌｌａｃｅｅｔａｌ．（１９８８）．Ｔｈｅｇｒａｙａｒｅａｓｈｏｗｓｔｈｅ
ｍｅｔａｓｏｍａｔｉｓｍ ｏｆ ｃａｒｂｏｎａｔｉｔｅ ｍｅｌｔ ｔｕｒｎｉｎｇ ｏｒｔｈｏｐｙｒｏｘｅｎｅ ｔｏ
ｃｌｉｎｏｐｙｒｏｘｅｎｅａｎｄｇｅｎｅｒａｔｉｎｇＣＯ２ａｔｔｈｅｓａｍｅｔｉｍｅ

反应（１）：
ＣａＭｇ（ＣＯ３）２
碳酸岩熔体

＋ ４ＭｇＳｉＯ３
斜方辉石（二辉橄榄岩）

＝

　
ＣａＭｇＳｉ２Ｏ６

单斜辉石（交代的）

＋ ２Ｍｇ２ＳｉＯ４
橄榄石（交代的）

＋

　
２ＣＯ２

和反应（２）：
ＣａＭｇ（ＣＯ３）２
碳酸岩熔体

＋ＣａＭｇＳｉ２Ｏ６
单斜辉石

＝

　
４ＣａＣＯ３
方解石

＋ ２Ｍｇ２ＳｉＯ４
橄榄石（交代的）

＋２ＣＯ２

Ｙａｘｌｅｙ等（１９９６）对碳酸岩—碱性岩浆捕虏体
中的地幔岩在适当的压力下和ＣＯ２存在下的熔融实
验验证了反应（１）的逆反应的存在，即生成了钠质
的白云石熔体。

然而，对地幔捕虏体与碳酸盐熔体的地球化学

数据详细对比过后，发现情况要比想象的复杂得多，

并不能简单地认为碳酸盐熔体侵入地幔随后与地幔

矿物发生反应的结果。另外，来自地幔二辉橄榄岩

捕虏体中的碳酸盐相不能代表冷却的碳酸盐液相

（Ｌｅｅｅｔａｌ．，１９９４ａ，１９９４ｂ），而很可能是从富碳酸
盐的熔体中结晶沉淀的产物。

５　对全球碳循环的意义
近年来，随着地球环境和气候的改变，人们对地

球各圈层之间物质和能量的交换以及地球内部ＣＯ２
的释放对地球表面环境气候变化的影响更加关注。

全球碳循环包括地球内部和表层碳的交换，关于地

球表层的碳循环已经有大量的研究和成果，对于地

球深部的碳交换的认识却相对较少，然而，地球深部

碳循环影响着地表碳长期（达数十亿年）的演化和

分布。因此，地球内部碳的分布、循环和储存对于认

识全球碳循环具有关键的作用（ＺｈａｎｇＹｏｕｘｕｅ，
１９９３；Ｋｅｐｐｌｅｒｅｔａｌ．，２００３；Ｈｉｒｓｃｈｍａｎｎｅｔａｌ．，
２００９；Ｄａｓｇｕｐｔａｅｔａｌ．，２０１０）。实验研究表明碳酸
岩、钾镁煌斑岩、金伯利岩等富ＣＯ２的幔源岩石均形
成于压力至少在 ３～８ＧＰａ（Ｄａｌｔｏｎｅｔａｌ．，１９９８ｂ；
Ｇｕｄｆｉｎｎｓｓｏｎｅｔａｌ．，２００５；Ｂｒｅｙｅｔａｌ．，２００８），提供
了地幔深部存在ＣＯ２源区的证据。地幔中存在碳酸
盐证据还来自于地幔捕虏体（Ｇｕｚｍｉｃｓｅｔａｌ．，２００８）
及金刚石中的碳酸盐包裹体（Ｌｅｏｓｔｅｔａｌ．，２００３）。
可见，越来越多的证据表明地壳的碳酸盐岩石可以

通过俯冲作用循环带入地幔，再通过岩浆作用以

ＣＯ２形式或富碳酸盐的熔体到达地表和大气中，如
图７所示。因此，碳酸盐的稳定性以及脱碳酸盐化
作用和熔融作用对于认识全球碳循环具有重要意

义。

５．１　地球深部碳的赋存形式
据不同方法的估算（如洋中脊和洋岛玄武岩的

挥发份；火山和非火山气体排放的质量平衡；捕虏体

中的流体包裹体等），地幔中 ＣＯ２含量并不高（如亏
损地幔 ＣＯ２含量约为 ７２±１９μｇ／ｇ，Ｓａａｌｅｔａｌ．，
２００２）。然而，根据目前所大致观测到的ＣＯ２流量以
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及人们推测的地幔和地核中碳的储量显示，这个值

是很不确定的，同时 ＣＯ２质量守恒的研究表明也只
有部分俯冲的 ＣＯ２由火山 作 用 带 出 （Ｚｈａｎｇ
Ｙｏｕｘｕｅ．，１９９３；Ｃｏｌｔｉｃｅｅｔａｌ．，２００４；Ｄａｓｇｕｐｔａｅｔ

图７（ａ）地幔中碳酸盐化熔融的大致位置以及地球内部碳的储量和碳循环示意图；
（ｂ）随着深度的增加地球内部主要的赋碳相

Ｆｉｇ．７（ａ）ＰｌａｕｓｉｂｌｅｌｏｃｉｏｆｃａｒｂｏｎａｔｅｄｍｅｌｔｉｎｇｉｎｔｈｅＥａｒｔｈ＇ｓｍａｎｔｌｅａｎｄｅｓｔｉｍａｔｅｄｆｌｕｘａｎｄｂｕｄｇｅｔａｓｓｏｃｉａｔｅｄｗｉｔｈｄｅｅｐＥａｒｔｈ
ｃａｒｂｏｎｃｙｃｌｅｓ；（ｂ）ｔｈｅｄｏｍｉｎａｎｔｃａｒｂｏｎｃａｒｒｙｉｎｇｐｈａｓｅｓｉｎｔｈｅＥａｒｔｈ＇ｓｍａｎｔｌｅｗｉｔｈｄｅｐｔｈ＇ｓｉｎｃｒｅａｓｉｎｇ

含碳的副矿物集合体在任何给定的深度都是变化很大的，这取决于碳的浓度和氧逸度，如一部分碳在地幔较浅的部位可存在于金属合金

或金属熔体中，而更深部位碳也可以赋存在碳酸盐矿物中或是碳酸盐化熔体中。图中虽然表示出碳酸岩的生成（粗黑实线）和碳酸盐化

硅酸盐熔体（灰色阴影）的生成位于不同的地幔区域，但如果熔融发生在碳酸盐化（氧化的）地幔，两者经常是联系在一起的。图中碳的储

量单位为×１０２３ｇ（Ｃ）（即×１０２３ｇ单质碳），流量单位为×１０１３ｇ（Ｃ）／ａ），修改自Ｄａｓｇｕｐｔａ等（２０１０）
Ｔｈｅａｃｃｅｓｓｏｒｙｃａｒｂｏｎｂｅａｒｉｎｇｐｈａｓｅａｓｓｅｍｂｌａｇｅａｔａｎｙｇｉｖｅｎｄｅｐｔｈｍａｙｖａｒｙ，ｅｓｐｅｃｉａｌｌｙｄｅｐｅｎｄｉｎｇｏｎｔｈｅｃａｒｂｏｎｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎａｎｄｏｘｙｇｅｎｆｕｇａｃｉｔｙ．
Ｔｈｕｓａｐａｒｔｏｆｍａｎｔｌｅｃａｒｂｏｎａｔｓｈａｌｌｏｗｄｅｐｔｈｓｍａｙｂｅｉｎｍｅｔａｌａｌｌｏｙｏｒｍｅｔａｌｍｅｌｔａｎｄｄｅｅｐｃａｒｂｏｎｃｏｕｌｄｂｅｉｎｃａｒｂｏｎａｔｅｍｉｎｅｒａｌｓｏｒｃａｒｂｏｎａｔｅｄ
ｍｅｌｔｓ．Ａｌｔｈｏｕｇｈｔｈｅｌｏｃｉｏｆｃａｒｂｏｎａｔｉｔｅｇｅｎｅｒａｔｉｏｎ（ｂｌａｃｋｌｉｎｅｓ）ａｎｄｔｈａｔｏｆｃａｒｂｏｎａｔｅｄｓｉｌｉｃａｔｅｍｅｌｔｇｅｎｅｒａｔｉｏｎ（ｇｒｅｙｓｈａｄｅｓ）ａｒｅｓｈｏｗｎａｓｄｉｓｃｒｅｔｅ
ｍｅｌｔｉｎｇｄｏｍａｉｎｓ，ｔｈｅｔｗｏａｒｅｃｏｎｎｅｃｔｅｄ，ｉｆｍｅｌｔｉｎｇｏｃｃｕｒｓｉｎａｃａｒｂｏｎａｔｅｄ（ｏｘｉｄｉｚｅｄ）ｍａｎｔｌｅ（ＭｏｄｉｆｉｅｄｆｒｏｍＤａｓｇｕｐｔａｅｔａｌ．，２０１０）

ａｌ．，２０１０），这些观察结果表明在地幔中很可能存
在一个深部碳的储库。除了 ＣＯ２和碳酸盐矿物，根
据地幔的氧化状态，甲烷、金刚石甚至一些金属碳化

物也会很稳定的存在于压力大于６ＧＰａ的地幔条件
下（Ｆｒｏｓｔｅｔａｌ．，２００８）。虽然还原性的碳（如石墨和
金刚石）也存在于地幔中，然而其对地球内部碳的

贡献并不重要（Ｓｔａｇｎｏｅｔａｌ．，２０１０）。因此，人们广
泛认为碳酸盐很可能是整个地幔中的主要赋碳相，

并且在地球深部碳循环中扮演着极其重要的角色。

５．２　碳酸盐的俯冲作用———碳的带入
由俯冲作用进入到地球内部的碳酸盐主要有三

种形 式 （Ｋｒｒｉｃｋｅｔａｌ．，２００１）：蛇 绿 碳 酸 岩
（Ｏｐｈｉｃａｒｂｏｎａｔｅ）、蚀变玄武岩及碳酸盐沉积物。本
文碳酸岩成因一章中所述的碳酸盐化榴辉岩或泥质

岩的熔融实验相关系以及热力学模拟（Ｋｅｒｒｉｃｋｅｔ
ａｌ．，２００１）研究均表明大多数的碳酸盐在位于岛弧
之下的含水熔融并不分解而可以被带入到深部地幔

并且稳定存在。随着俯冲的进行，白云石在约

４５ＧＰａ和１０００℃分解后，菱镁矿是主要稳定存在
的碳酸盐相。实验研究表明菱镁矿可以稳定存在于
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１５ＧＰａ和２０５０℃的条件下（Ｋａｔｓｕｒａｅｔａｌ．，１９９０），甚
至在下地幔压力超过１００ＧＰａ、温度２７００℃时依然是
稳定存在的，在压力约为１１５ＧＰａ菱镁矿转变为高
压多晶相和菱镁矿Ⅱ（Ｉｓｓｈｉｋｉｅｔａｌ．，２００４）。因此，
菱镁矿可以将氧化态的碳储存在与地幔相关的橄榄

岩和榴辉岩内，从而形成整个地球系统中的一个大

的碳储库。另外，菱镁矿并不是下地幔俯冲板片的

唯一赋碳形式（Ｔａｋａｆｕｊｉｅｔａｌ．，２００６；Ｓｅｔｏｅｔａｌ．，
２００８），固体ＣＯ２也可以携带俯冲的碳，在更深的条
件下（＞７０ＧＰａ），ＣＯ２又分解成金刚石和固体的Ｏ２。
需要注意的是，俯冲板片的温度、速率、俯冲角度以

及地热梯度等都会影响俯冲过程中碳酸盐的稳定性

（Ｓｅｔｏｅｔａｌ．，２００８；Ｄａｓｇｕｐｔａｅｔａｌ．，２０１０）。如由于
低的熔点并位于板片顶部，赋存在泥质岩中的大多

数ＣＯ２在上地幔和转换带内的熔融就被释放出来
了。若俯冲的地热梯度与地幔相似（比如俯冲速率

很小），那么菱镁矿也会不稳定并且在 ＳｉＯ２存在的
条件下发生脱碳作用（Ｓｅｔｏｅｔａｌ．，２００８）。然而，如
果下地幔中俯冲板片比周围的地幔岩石冷 ２００～
３００℃，那么俯冲板片中的菱镁矿就可以稳定存在并
且一直迁移到下地幔中。

５．３　含碳地幔的部分熔融———碳的带出
含碳地幔物质在受到扰动或减压就会发生部分

熔融，形成的熔体随温度的增加从近固相线温度的

碳酸岩质组成（含５％ ＳｉＯ２）连续演化到高温的富碳
的硅酸盐熔体（＞２０％ ＳｉＯ２）。实验表明大洋中脊
玄武岩之下的（初始）部分熔融开始于３００ｋｍ（约
９０ｋｂａｒ）的深度，产生００３％ ～０３％的碳酸岩质液
相（Ｄａｓｇｕｐｔａｅｔａｌ．，２００６ａ）。碳酸岩熔体在地幔深
部的存在已经达成广泛共识（Ｂｅｌｌｅｔａｌ．，２０１０），地
表发现的所有含碳的硅酸盐熔体都可以源自地幔深

处多种碳酸盐化岩石的熔融实验，这些熔岩的喷发

和伴随的ＣＯ２释放是开始于深部的碳酸盐化地幔岩
石熔融及后续一系列过程的最终结果。分子动力学

模拟也表明上地幔大量的ＣＯ２可以被低程度部分熔
融形成的间隙熔体（非常低的熔体份量）抽取出来

（Ｇｕｉｌｌｏｔｅｔａｌ．，２０１１）。
值得一提的是，随着时代变新碳酸岩的数量也

显著增加并且广泛分布，这被认为与贯穿于地质时

期的深部地幔的脱气和岩石圈下部的交代作用的增

加相关联，产生碳酸岩的条件在新太古代才建立起

来（Ｗｏｏｌｌｅｙ，１９８９，２００３），似乎与地球俯冲作用开
始的时间相对应，那么或许可以推测是俯冲作用将

碳带入地幔得以维持富ＣＯ２岩浆在地质尺度上长期

的活动。另外，现在地球可以将碳大规模地带入到

地幔中，然而在古元古代之前地球上普遍存在的是

热俯冲作用，碳酸盐很可能在较浅的情况下就释放

了出来，使得古老地幔是贫碳的（Ｄａｓｇｕｐｔａｅｔａｌ．，
２０１０），不足以形成大量的碳酸盐熔体。

６　存在的问题及研究展望
综上所述，碳酸岩的实验岩石学在揭示其成因

和演化中起到了相当重要的作用，然而由于成岩模

拟实验本身也存在着许多固有的局限（如体系的高

度简化、封闭环境、样品的微量及实验时间的短暂

等），这些局限明显地偏离了真实的地质过程和环

境（周金武等，２００５）。因而，用这些实验结果在解
释岩石成因时要结合具体的地质—地球化学条件、

要持慎重态度。同时，对于碳酸岩的研究还存在着

许多问题：

（１）从上述实验岩石学的研究中表明碳酸岩可
以从多种不同过程中产生：碳酸岩既可以直接来源

于地幔源区的低程度部分熔融，也可以是富 ＣＯ２的
碱性硅酸岩岩浆液态不混溶或分离结晶的产物。然

而，这些成因模式在解释碳酸岩的成因上均有不足

之处（Ｂｅｌｌｅｔａｌ．，１９９８；Ｂｅｌｌ，１９９９）。例如，直接源
于地幔的低程度熔融的熔体是如何从地幔中抽取出

来并通过绝热层从而到达地表还很难解释；全球仍

有约２５％的碳酸岩并不与硅酸岩共生，这些碳酸岩
不能用来自富 ＣＯ２的硅酸岩岩浆来解释其成因；最
常见的不含碱的碳酸岩组成不能由不混溶实验获

得；分离结晶作用形成的熔体由于含大量的结晶部

分而很难移动并侵位。综上，碳酸岩的形成可能是

许多复杂过程的综合结果，因而对其成因的任何解

释都要非常仔细地评定。

（２）碳酸盐质熔体低的粘度有利于结晶堆积作
用发生，大量的镁铁质矿物在碳酸岩侵入地表前已

经结晶分离，围岩接触带特有的霓长岩化特征也指

示挥发份相的分离，到达地表的多数碳酸岩主要由

碳酸盐矿物组成，因此碳酸岩的全岩化学成分很难

代表其母体岩浆的组成（Ｗｏｏｌｌｅｙｅｔａｌ．，２００５；Ｘｕ
Ｃｈｅｎｇｅｔａｌ．，２００７，２００８），这也解释了为什么碳酸
岩成分变化大而且明显不同于与之共存硅酸岩。

Ｎｉｅｌｓｅｎ等（２００２）甚至认为坦桑尼亚ＯｌｄｏｉｎｙｏＬｅｎｇａｉ
活火山喷发的钠质天然碳酸岩实际上也只是从碳酸

岩中分异出的水溶液—气相的凝结产物，而不是正

常的岩浆的分离结晶和不混溶作用的产物。因此，

对原始碳酸岩岩浆和它们的分异轨迹的认识就必须
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通过对不同矿物相的微区化学成分分析（如 ＩＣＰ
ＭＳ、ＰＩＸＥ，Ｂｅｌｌｅｔａｌ．，１９９９）以及元素配分实验来揭
示。然而与碳酸岩的造岩矿物（如方解石）和碳酸

盐熔体、流体及其它矿物相之间的元素配分实验研

究则相对较少，应作为日后工作的重点。

（３）实验表明含碳的地幔物质的熔融均可以产
生富碳酸盐的熔体，这说明碳酸岩熔体在地幔中是

普遍存在的，那么相应的在地表也应该有较多的碳

酸岩体。然而，事实上富 ＣＯ２的岩浆在地表却是很
少见的（Ｗｏｏｌｌｅｙｅｔａｌ．，２００８），而且碳酸盐矿物也
很少出现在金刚石或超基性的地幔捕虏体中

（Ｉｏｎｏｖ，１９９８；Ｇｕｚｍｉｃｓｅｔａｌ．，２００８）。这可能是由
于碳酸岩熔体高的活动性使其在达到地表之前将热

量散尽或将原始的化学成分丧失，如通过碳酸盐与

地幔橄榄岩矿物之间的脱碳酸盐化作用：白云石 ＋
斜方辉石＝单斜辉石＋橄榄石＋ＣＯ２（Ｗｙｌｌｉｅｅｔａｌ．，
１９７５；Ｗａｌｌａｃｅｅｔａｌ．，１９８８；Ｄａｌｔｏｎｅｔａｌ．，１９９３）；也
可能是由于在到达地表之前压力减小而造成碳酸盐

矿物的分解（Ｃａｎｉｌ，１９９０），在５２７处已经报道的碳
酸岩绝大部分产于增厚的岩石圈或稳定克拉通的内

部，仅有三处产于洋岛上（Ｗｏｏｌｌｅｙｅｔａｌ．，２００８），这
也说明增厚的大陆岩石圈对富ＣＯ２的碳酸岩岩浆的
形成及保存具有非常重要的作用。

（４）碳酸岩是富挥发份的，然而涉及挥发份的
实验却很少，一些挥发份很可能对碳酸岩的成岩成

矿起着至关重要的作用。大多数的碳酸岩都强烈地

富集（＞１０％），硫、磷、卤素以及微量和稀土元素，
这些挥发份很可能最初作为地幔的交代剂以及促进

深部岩浆源区的熔融（Ｐａｎｉｎａｅｔａｌ．，２００８），如俄罗
斯 Ｔｏｍｔｏｒ杂 岩 体 就 是 碳 酸 盐—磷 酸 盐 组 成
（Ｋａｖｃｈｅｎｋｏ，１９９５），美国的 ＭｏｕｎｔａｉｎＰａｓｓ（Ｃａｓｔｏｒ，
２００８）、我国攀西地区（ＨｏｕＺｅｎｇｑｉａｎｅｔａｌ．，２００６；
ＸｕＣｈｅｎｇｅｔａｌ．，２００８）、山东微山（李建康等，２００８，
２００９）均有发育与碳酸岩相关的重晶石和（或）萤石
脉。另外，虽然碳酸岩是各种火成岩中最富稀土的

岩石类型之一，但仅有少数碳酸岩体蕴含具有经济

价值的稀土矿床。另外，地表出露的碳酸岩对不相

容元素尤其是稀土的富集程度也相差很大（从０到
上万μｇ／ｇ，Ｗｏｏｌｌｅｙｅｔａｌ．，１９８９），来自不同区域地
幔包体内碳酸盐矿物的 ΣＲＥＥ也存在明显差别
（Ｉｏｎｏｖｅｔａｌ．，２００２；Ｍｏｉｎｅｅｔａｌ．，２００４）。碳酸岩
内不相容元素富集机理是与其源区组成相关，还是

受矿物相的分离结晶控制仍然困扰着人们。因而更

接近自然条件的多元体系和含多种挥发组分的高温

高压实验研究将会为人们探讨成岩成矿提供进一步

的信息。

（５）俯冲循环的地壳物质是否对碳酸岩的成因
起着重要作用依然存在很大争论（Ｗａｌｔｅｒｅｔａｌ．，
２００８；Ｂｅｌｌｅｔａｌ．，２０１０），这也是制约碳酸岩形成构
造背景的关键因素之一。从地幔中产出的金伯利

岩、橄榄岩乃至榴辉岩中含有菱镁矿、白云石、金刚

石等矿物（杨经绥等，１９９９；ＺｈａｎｇＬｉｆｅｉｅｔａｌ．，
２００２），２０世纪末在碳酸岩杂岩体中也报道了金刚
石晶体（Ｌｉｔｖｉｎｅｔａｌ．，２００１），这些发现说明至少一
些碳返回了地表，同时也暗示着一些碳酸岩很可能

也包含了或多或少的循环物质。另外，俯冲循环的

碳能够到达地球内多大的深度也备受人们的关注，

岩石学实验和地球物理物理证据均间接地表明地壳

的碳可以通过转换带而进入下地幔，Ｗａｌｔｅｒ等
（２０１１）发现巴西Ｊｕｉｎａ地区来自７００ｋｍ深处的金刚
石中包体的碳同位素组成与洋壳一致，为碳循环深

及下地幔提供了直接证据。然而，有多少碳是原生

的，有多少碳是循环的，以及碳从地球深部返回到地

表的途径和过程等都是有待于解决的问题。

我国是碳酸岩出露比较多的国家之一，Ｙａｎｇ等
（２００６）统计有２７处碳酸岩出露区，另外在我国华
北的内蒙古丰镇和河北怀安也发现了碳酸岩（阎国

翰等，２００７），我国碳酸岩形成时代从古元古代（如
白云鄂博碳酸岩岩墙，范宏瑞等，２００２）到新生代
（如甘肃礼县碳酸岩，喻学惠等，２００４），与之共生的
杂岩体包括辉石岩、金伯利岩、霓霞岩、煌斑岩、高钾

火山岩和正长岩等。然而，我国对于碳酸岩研究的

起步较晚，已有工作也主要集中在与之共生的稀土

矿床（如白云鄂博和攀西地区的稀土矿床）的成因

联系上，对于碳酸岩及其共生的（碱性）硅酸岩的成

岩机理探讨却相对较少。一些杂岩体或岩墙如山西

临县紫金山碱性岩—碳酸岩杂岩体（阎国翰等，

１９８８），四川南江坪河超基性碱性—碳酸岩杂岩体
（周玲棣等，１９９８），山西大同地区煌斑岩—碳酸岩
岩墙群（邵济安，２００３）等研究工作很少涉及到碳酸
岩的成因。这些杂岩体规模大、新鲜、野外露头好，

并且具有较详细的基础地质研究，因而，加强其中碳

酸岩以及伴生硅酸岩的成因研究，开展与碳酸岩相

关的实验岩石学工作，不仅可以检验现有的成因理

论，而且有助于提高我国对碳酸岩的研究水平；由于

其特殊的成因背景，还可为许多存在很大争议的重

大地质事件提供新的科学依据。

致谢：樊祺诚研究员和章雨旭研究员对本文细
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心评审并提出宝贵的修改意见，成文过程中与中国

科学院地球化学研究所周丽老师、北京大学王美丽

同学的讨论受益匪浅，在此一并表示感谢！
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