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斑岩型铜矿床成矿斑岩岩浆氧化状态研究方法综述 ∗
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摘 要 近年来，成矿斑岩岩浆的氧化状态对斑岩铜矿床成矿潜力和成矿规模的控制作用受到了矿床学家的

广泛关注。文章总结了斑岩型铜矿床成矿斑岩岩浆氧化状态的主要研究方法及各自的适用条件：① 钛铁氧化物

（钛铁矿-磁铁矿）固熔体的组成，适用于含共生岩浆成因钛铁矿-磁铁矿的斑岩体；②岩石中的 Fe3+/Fe2+含量比值，

适用于新鲜的熔融包裹体或未发生热液蚀变和地表风化作用的新鲜岩石；③黑云母中的 Fe3+、Fe2+和 Mg 含量，适

用于黑云母与磁铁矿和钾长石共生的岩体；④角闪石主量元素含量，适用于温度为 550~1120℃、压力＜1200 MPa、

氧逸度（f（O2））为−1≤ΔNNO≤+5 的钙碱性喷出岩或浅成侵入岩；⑤锆石 Ce4+/Ce3+比值；⑥锆石 EuN/EuN
*比值，斑岩

铜矿成矿斑岩为中酸性岩体，其中锆石普遍发育，因此被广泛用于确定岩浆氧化状态。文章还通过收集中国冈底

斯成矿带、金沙江-红河成矿带、中甸岛弧成矿带、环太平洋成矿域和中亚成矿域主要斑岩铜矿床成矿斑岩岩浆氧逸

度资料，讨论岩浆演化状态对斑岩型铜矿床成矿作用和成矿规模的控制作用，发现同一成矿带内含矿斑岩的氧化

状态明显高于不含矿斑岩，且含矿斑岩的氧化状态与斑岩铜矿床的成矿规模具有正相关性。
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Methods for estimating magma oxidation state of porphyry copper deposits:
A review
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Abstract

In recent years, the constraint of magma oxidation state on mineralization potential and scale of porphyry

copper deposits has attracted lots of earth scientists’attentions. This paper summarized main methods for estima-

ting magma oxidation state of porphyry copper deposits and their applied conditions. These methods are: ① Il‐

menite-magnetite oxygen barometer, which is used in the conditions that ilmenite coexists with magnetite and Fe-

Ti oxides have homogeneous chemical compositions; ② Whole-rock Fe3+/Fe2+ ratio, it can only be used on fresh

melt inclusions or igneous rocks devoid of hydrothermal alteration or surficial weathering; ③ Biotite component,

which coexists with magnetite and potassium feldspar; ④ Amphibole oxygen barometer, which is used with cal‐

calkaline volcanic or hypabyssal intrusive rocks with temperatures of 550~1120℃, pressure of 1200 MPa, and ox‐

ygen fugacity of −1≤ΔNNO≤+5; ⑤ Zircon Ce4+/Ce3+ ratios, and ⑥ Zircon EuN /EuN
* ratios, which are recently

popularly used, because zircon is a common accessory mineral in intrusions related to porphyry deposits. On

these bases, the magma oxidation state data of porphyry deposits in Gangdese, Jinsha river-Red river, Zhongdian
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island arc, Circum-Pacific and Central Asian metallogenic belts are collected to discuss the constraint of magma

oxidation state on mineralization potential and scale of porphyry deposits. In most metallogenic belts, the ore-

bearing intrusions have higher oxidation state than barren intrusions, and the higher oxidation state is also favo-

rable to the formation of large scale porphyry copper deposit.

Key words: geology, porphyry copper deposit, magma oxidation state, methods, review

斑岩矿床提供了世界上近75%的铜、50%的钼和

20%的金以及绝大多数的铼（Sillitoe, 2010; Sun et al.,

2015），因此，对于斑岩矿床成矿作用的研究一直受到

矿床学家的高度关注，成为矿床学界经久不衰的研究

热点（Oyarzun et al., 2001; Richards et al., 2007;2013;

Sun et al., 2013；2015；2016; Wilkinson, 2013;Asadi et

al., 2014; Chiaradia, 2014; Blundy et al., 2015; Hou et

al., 2015）。一般认为，成矿斑岩岩浆的氧化状态是斑

岩型铜矿床成矿的关键控制因素之一，这是因为氧化

性岩浆能将金属元素和硫从地幔携带到地壳浅部（Hat‐

tori et al., 2001; Sillitoe, 2010），而岩浆氧逸度是表征岩

浆结晶分异时氧化还原状态的一个重要参数（Streck et

al., 1998）。研究表明，岩浆的氧逸度对多种金属的成

矿起明显的制约作用，尤其体现在与岩浆活动具有成

因联系的铜、金等亲硫元素矿床的形成过程中，在相对

较低的氧逸度条件下，岩浆中硫元素主要以S2-形式存

在，岩浆结晶分异过程中，Cu等亲硫元素优先与S2-结

合形成硫化物，硫化物的大量形成会使其达到过饱和，

继而发生沉淀并残留在岩浆房中；而在较高氧逸度条

件下，S2-易被氧化为SO
2 -
4 或者SO2，并溶解于硅酸盐熔

体中，有利于Cu等成矿元素进入岩浆，形成具有成矿

潜力的含矿岩浆（Carroll et al., 1987; Streck et al.,

1998; Mungall, 2002; Richards, 2003; Sun et al.,

2015）。同时，岩浆氧逸度与斑岩铜矿床成矿规模之间

的密切联系也被矿床学家所注意到（Shen et al., 2015）。

基于以上研究背景，斑岩型铜矿床含矿斑岩的岩浆氧

化状态对成矿作用的影响逐渐被关注（Blevin et al.,

2011; Sun et al., 2015），本文综述了确定斑岩铜矿床成

矿斑岩岩浆氧化状态的主要方法和各方法的适用条

件，并收集了几个重要斑岩铜矿床成矿带的氧逸度资

料，讨论了岩浆氧逸度与斑岩成矿潜力和成矿规模之

间的关系。

1 氧逸度的基本概念

氧逸度 f(O2)就是有效氧分压。氧分压是指混

合气体总压力中氧气所占的分压力，以P（O2）表示。

对于理想气体，氧逸度即为氧分压；而对于实际气体，

氧逸度则是校正后的有效氧分压，即 f(O2)=γP(O2)，γ为

校正系数，其大小与压力、温度以及气体性质

有关。

氧逸度可通过体系中的变价元素价态来确定，

如 Fe、Ni、Eu、Ce等，其中 Fe最常用，从自然铁（Fe）、

方铁矿（FeO）、磁铁矿（Fe3O4）到赤铁矿（Fe2O3），反

映的氧逸度逐渐升高。在一定的温度、压力条件

下，熔体-流体的氧逸度可以通过岩石或矿物中变

价元素的价态来确定（周珣若，1981；凌洪飞，

2011），如体系中有磁铁矿-赤铁矿形成时，会存在

如下平衡反应：

4Fe3O4(磁铁矿)+O2=6Fe2O3(赤铁矿)

当氧逸度升高时，反应向右进行；反之，向左进

行。所以，在一定的温压条件下，只要体系中有磁铁

矿-赤铁矿同时存在，氧逸度就会保持不变，即这 2种

矿物可以作为体系氧逸度的缓冲剂，不同的共生矿

物组合具有不同的平衡氧逸度值，常用的氧逸度缓

冲剂如下（缓冲剂名称由共存矿物英文名称首字母

组合表示）：

IQF: 2Fe+SiO2+O2=Fe2SiO4(铁橄榄石)

IW: 2Fe+O2= 2FeO(方铁矿)

WM: 6FeO+O2= 2Fe3O4

FMQ: 3Fe2SiO4(铁橄榄石)+O2= 2Fe3O4+3SiO2

NNO: 2Ni(自然镍)+O2=2NiO(绿镍矿)

MH: 4Fe3O4+O2= 6Fe2O3

这些氧逸度缓冲剂的 f(O2)与温度之间的关系如

图 1所示(Eugster et al., 1962)，由于缓冲剂在一定温

压条件下的氧逸度是确定的，所以通常采用相对于

某个缓冲剂的氧逸度来表达地质体系的氧逸度，如

logf(O2)=log(f(O2)、FMQ)+1，或 FMQ+1，表示该地质

体的氧逸度比FMQ缓冲剂高1个对数单位。

2 成矿斑岩岩浆氧逸度的确定方法

岩浆氧逸度可以通过直接测定和间接估算的方

法来确定。直接测定氧逸度的方法，前人已有大量
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研究，如利用混合气体法测定氧逸度（Darken et al.,

1945）、氧探针（Oxygen Probe）法，Sato等(1966)采用

该方法对夏威夷基性熔岩的氧逸度进行直接测定；

对于二辉橄榄岩或地慢衍生相的氧逸度还可通过测

定氧化物或硅酸盐相本身固有的氧逸度来评价，即

EMF技术（Arculus et al., 1981; Virgo et al., 1988），但

利用EMF技术评价氧逸度时，如果被测样品中存在

微量碳，测试结果将出现很大的偏差。以上方法多

适用于基性-超基性岩浆，而斑岩矿床成矿斑岩为中

酸性岩浆，因此，直接测定斑岩矿床岩浆氧逸度有很

大的局限性，间接估算的方法更为常用。

针对斑岩型矿床，岩浆氧化状态的几种常用估

算方法如下：①根据岩石中钛铁氧化物固熔体的组

成（Buddington et al., 1964）；② 根据岩石中的 Fe3+/

Fe2+含量比值（Sack et al., 1981）；③根据岩石中黑云

母 Fe、Mg 含量（Wones et al., 1965）；④ 根据岩石中

角闪石的主量元素成分（Ridolfi et al., 2010）；⑤ 根

据锆石的 Ce4+/Ce3+比值（Ballard et al., 2002）；⑥ 根

据锆石的EuN/EuN
*比值（Trail et al., 2012）。

2.1 利用岩石中钛铁氧化物固熔体的组成求氧逸度

斑岩型铜矿床的含矿斑岩中，常见磁铁矿-钛铁

矿矿物对，并共生产出。Buddington等(1964)提出了

钛铁氧化物温度计，利用固-气平衡反应不仅可以求

温度而且还可以利用岩体中钛铁氧化物固熔体的组

成求氧逸度。由于钛铁尖晶石(Usp)-磁铁矿(Mt)固

溶体和钛铁矿(Ilm)-赤铁矿(Hem)固溶体常呈显微连

晶，因此，利用反应式

xFe2TiO4(钛铁尖晶石)+(1-x)Fe3O4（磁铁矿）+

0.25O2=xFeTiO3(钛铁矿 )+(1.5-x)Fe2O3(赤铁矿 )和

化学平衡常数 Kp，可求得该反应的 ΔG0=-RTlnKp=

-RTlnf(O2)-1/4(R为气体常数)，其中，x、1-x、x、1.5-x分
别是钛铁尖晶石(Usp)、磁铁矿(Mt)、钛铁矿(Ilm)和赤

铁矿(Hem)的端员组分（摩尔分数），可以通过电子探

针数据进行计算（如钛铁尖晶石 Usp、钛铁矿 Ilm 分

别以 2RO · RO2、RO · RO2的比例配成，R 为 Fe、Ti、Si

等）获 得 ，在 此 基 础 上 ，通 过 Usp (Fe2TiO4)、Mt

(Fe3O4)、Ilm(FeTiO3)、Hem(Fe2O3)的生成自由能计算

获得 ΔG0，即可求得不同温度下的氧逸度（周珣若，

1981）。同时，Ghiorso等(2008)对前人的方法进行了

校正，并发现对于氧化状态较高（ΔNNO＞1）的钛铁

氧化物矿物对，采用校正方法获得的温度较采用前

人方法获得的低。

需要注意的是，此方法以Ti-Fe氧化物平衡为前

提，而岩浆冷却过程中较低的温度和后期热液蚀变

会使磁铁矿、钛铁矿等矿物中的平衡被破坏，因此在

深成岩或发生热液蚀变的岩石中，Ti-Fe氧化物很难

保持成分的稳定（Wang et al., 2014）。而且，在火成

岩中钛铁矿和磁铁矿不经常同时出现，即使同时出

现也可能不会平衡共生，故在选择样品时要格外注

意。在高温（t＞1000℃）情况下，公式的使用也需要

更多的校正（Sauerzapf et al., 2008）。

目前，通常采用 Lepage(2003)发表的 ILMAT 软

件计算岩浆温度和氧逸度。Wang等(2014)用该软件

对西藏东冈底斯成矿带的共生钛铁矿和磁铁矿进行

研究，计算出古新世—始新世的岩浆氧逸度 ΔFMQ

为-0.2±0.8，中新世的岩浆氧逸度ΔFMQ为2.2±0.7。

2.2 根据岩石中的Fe3+/Fe2+含量比值求氧逸度

岩浆氧逸度还可以根据岩浆中变价元素 Fe 的

氧化还原反应来确定：

FeO+1/4O2=FeO1.5， (1)

或

图1 常用氧逸度缓冲剂的 logf(O2)-温度(t)图

（据Eugster et al., 1962）

MH—磁铁矿-赤铁矿缓冲剂；NNO—镍-镍氧化物缓冲剂；

FMQ—铁橄榄石-磁铁矿-石英缓冲剂；WM—方铁矿-磁铁矿缓冲

剂；IW—铁-方铁矿缓冲剂；QIF—铁-石英-铁橄榄石缓冲剂

Fig. 1 Logf(O2) values of oxygen fugacity buffers as

functions of temperature (t) (after Eugster et al., 1962)

MH—Magnetite-hematite buffer; NNO—Ni-Ni oxide buffer;

FMQ—Fayalite-magnetite-quartz buffer; WM—Wustite-magnetite

buffer; IW—Fe-wustite buffer; QIF—Fe-quartz-fayalite buffer
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2FeO+1/2O2=Fe2O3 (2)

Kennedy(1948)和 Fudali(1965)根据反应(1)的化

学计量系数及热动力学方程提出了一个氧逸度和

Fe2O3/FeO（摩尔比）的简单关系式：

ln(XFeO1.5
liq/XFeO

liq)=0.25ln f(O2)+lnK (3)

但是，Fudali(1965)发现在 1200℃时，ln(XFeO1.5 /

XFeO)对 lnf(O2)的斜率在 0.16~0.27 之间变化，而不是

假定 Fe3+与 Fe2+呈理想混合时的 0.25。在前人研究

的基础上，基于反应(2)，Sack等(1981)根据其实验研

究结果，修正了该氧逸度计算公式：

ln(XFe2O3
liq/XFeO

liq)=aln f(O2)+b/T+c+∑diXi (4)

式中，XFe2O3
liq/XFeO

liq为岩石中 Fe2O3与 FeO 成分

的摩尔比，Xi为主量元素成分的摩尔分数，a、b、c、di

均为实验结果获得的常数。此后，又有多个版本的

经验公式出现，这些公式大多建立在公式(4)的基础

上，添加了一些对氧逸度产生影响的因素，如 Kress

等(1991)提出的公式加入了压力修正项；Borisov 等

(1990)对公式(4)中的 b项加入了成分修正等。但是，

后来的这些修正公式由于应用复杂，没有得到推广。

Blevin(2004)提出用全岩 Fe2O3/FeO比值和全岩

w（FeO*）确定岩浆氧化状态的方法，图表被分为氧

化态 (O)与还原态 (R)两部分，又细分为极强氧化

(VSO)、强氧化(SO)、中等氧化(MO)、中等还原(MR)、

强还原(SR)等亚区域来更好地判断岩浆的氧化还原

状态（图2）。

需要特别指出的是，上述方法只能应用于新鲜

的熔融包裹体或未发生热液蚀变和地表风化作用的

新鲜岩石，即岩体固结后 Fe2O3、FeO 含量未发生

变化。

前人在许多研究中采用了该方法，如 Yang 等

(2017)计算了金沙江-红河成矿带中 4个典型斑岩矿

床的 Fe3+/Fe2+比值，其中，铜厂斑岩铜矿的 Fe3+/Fe2+

值为 0.5~0.9，在图 2 中介于 MO-SO 之间，高于 FMQ

线；长安冲斑岩铜矿为 0.3~1.0，2件样品介于MO-SO

之间，1 件样品位于 MR 区域；哈播斑岩铜矿约为

0.9，介于 MO-SO 之间；长安斑岩铜矿为 0.7~0.9，同

样介于MO-SO之间。Wang等(2014)对西藏东冈底斯

成矿带的古新世—始新世、渐新世和中新世岩石样品

进行全岩主量元素分析，计算出古新世—始新世的

Fe3+/Fe2+平均比值为0.36±0.06，介于MR-MO之间，靠

近FMQ线，而渐新世和中新世岩石的Fe3+/Fe2+比值分

别为0.68和0.86，明显高于古新世—始新世的岩石。

2.3 利用岩石中黑云母成分求氧逸度

黑云母化学成分与岩石成分和构造环境有关，

图2 全岩 logw(Fe2O3/FeO)-w(FeO*)图（据Blevin, 2004）

VSO—极强氧化；SO—强氧化；MO—中等氧化；

MR—中等还原；SR—强还原

注释见图1

Fig.2 Whole-rock logw(Fe2O3/FeO) vs. w(FeO*) diagram

(after Blevin, 2004)

VSO—Very strongly oxidized; SO—Strongly oxidized;

MO—Moderately oxidized; MR—Moderately reduced;

SR—Strongly reduced

Abbreviations are Shown in Fig. 1

图3 黑云母Fe3+-Fe2+-Mg图解（据Wones et al., 1965）

注释见图1

Fig.3 Fe3+- Fe2+-Mg diagram of biotite

(after Wones et al., 1965)

Abbreviations are Shown in Fig. 1
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可以反映寄主岩石的成因类型和形成环境；同时，作

为一种有效指示剂，也可以反映岩浆冷却结晶时的

物理化学条件（氧逸度、温度、压力等，Sheshtawi et

al., 1993）。与斑岩型矿化有关的岩体通常为中酸性

斑岩，其中，常见黑云母以斑晶或基质矿物的产出，

如西藏甲玛斑岩铜矿含矿斑岩中，原生黑云母呈斑

晶、斑点状、条带状分布（唐攀等，2016）。黑云母分

子式为(Mg,Fe)3[AlSi3O10](OH,F)2，其中，Fe3+的含量

随岩浆氧逸度的上升而升高，利用与磁铁矿、钾长石

共生的黑云母中Fe3+、Fe2+和Mg2+的原子分数可以估

算黑云母结晶时的岩浆氧逸度（图 3，Wones et al.,

1965；岳紫龙等，2016）。

基于此，唐攀等(2017)对西藏拉抗俄斑岩铜钼矿

床中的岩浆黑云母、钾化带和绢英岩化热液黑云母

进行电子探针成分分析，测得钾化带热液黑云母的

Fe3+/Fe2+比值为 0.19~0.24，绢英岩化带热液黑云母

为 0.15~0.22，岩浆黑云母为 0.13~0.21，在黑云母

Fe3+-Fe2+-Mg图中，均位于NNO线之上，表明含矿岩

浆和成矿热液均具有较高的氧逸度。

2.4 利用角闪石主量元素成分求氧逸度

角闪石是斑岩铜矿含矿斑岩中较常见的造

岩矿物之一，其晶体化学组成可用通式：

A0-1B2C5[T4O11]2(F, Cl, OH)2 来表征，其中，A 组

元素为 Na、Ca、K、H3O+等；B 组元素为 Na、Ca、Mn、

Fe2+、Mg、Li、K 等；C 组元素为 Mn、Fe2+、Fe3+、Mg、

Cr、Al、Ti 等；T 组元素为 Si、Al、Fe3+ 、Cr、Ti 等。

Ridolfi 等 (2008)通过对厄瓜多尔亚安第斯地区 El

Reventador火山岩的研究总结出了角闪石主量元素

成分确定岩浆氧逸度的经验公式，并对公式进行了

校正（Ridolfi et al., 2010），其经验公式为：

ΔNNO=1.644Mg*−4.01 （R2=0.89）

其中，Mg*=Mg+Si/47-[6]Al/9-1.3[6]Ti+Fe3+/3.7+

Fe2+/5.2-BCa/20-ANa/2.8+A[]/9.5。式中，Mg表示Mg

原子数，Si表示Si原子数，[6]Al、[6]Ti分别表示六次配

位的Al和Ti的原子数；BCa、ANa、A[]分别表示B组中

的 Ca、A 组中的 Na 和 A 组中除 Na 外的剩余元素的

原子数。

此方法的优点为角闪石在斑岩型矿床成矿斑岩

中普遍存在，氧逸度可以通过研究单一矿物相获得，

而且温压条件同样可以根据角闪石主量元素成分数

据计算获得，具体方法见 Ridolfi 等(2010)。但需要

注意的是，此方法是在钙碱性喷出岩或浅成侵入岩

的研究基础上建立的，因此，只适用于钙碱性浅成-

喷出岩。同时，该方法适用的温压和氧逸度范围为

550~1120℃、＜1200 MPa 和−1≤ΔNNO≤+ 5（Ridolfi

et al., 2010）。

在满足上述条件的情况下，安芳等(2015)应用该

方法对中亚萨亚克铜矿田的石英闪长岩进行了岩浆

氧化状态的研究，根据角闪石电子探针成分分析结

果，计算获得萨亚克石英闪长玢岩早期岩浆体系相

对岩浆氧逸度ΔNNO=1.2~2.0。

2.5 利用锆石中的Ce4+/Ce3+比值求氧逸度

近些年来，随着副矿物锆石在实验测试中的流

行，利用锆石微量元素和稀土元素计算氧逸度的方

法逐渐被广泛接受。锆石是中酸性岩浆中广泛存在

的副矿物，具有良好的抗风化和抗热液蚀变的能力，

其中变价元素Ce对氧化还原环境非常敏感，可用于

探讨岩浆的氧逸度。主要方法有：①利用锆石中的

Ce4+/Ce3+比值确定岩浆的相对氧逸度（Ballard et al.,

2002）；② 通过锆石中的 Ce异常以及锆钛温度计算

岩浆的绝对氧逸度（Trail et al., 2012）。

Ballard 等 (2002)通过对智利北部 Chuquicama‐

ta-El Abra 超大型斑岩铜矿成矿带的研究，发现中

酸性岩石中的锆石不但能指示成岩年龄，还能根

据其 Ce4+/Ce3+ 比值确定锆石形成时的岩浆氧逸

度，因为锆石中的锆通常以正四价 (Zr4+)形式存

在，使得离子半径与 Zr4+相当的三价重稀土元素

容易取代 Zr4+而进入锆石，而三价轻稀土元素由

于价态和离子半径与 Zr4+有较大差别，不易进入

锆石，因此，锆石呈左倾型稀土元素配分模式。然

而，Ce 是轻稀土元素中的特殊存在，既可以呈正

三价(Ce3+)，也可以呈正四价(Ce4+)，在相对氧化的

状态下，以 Ce4+的形式存在（Hanchar et al.,2001）。

Ce4+具有与 Zr4+相同的价态和相似的离子半径，非

常容易取代 Zr4+进入锆石，使得锆石中的 Ce 表现

为正异常（辛洪波等，2008）。

基于以上原理，Ballard 等(2002)提出可根据锆

石的 Ce4+/Ce3+比值表示岩浆的相对氧化状态，但

是当前测试技术很难直接测得不同化合价的 Ce

含量，通常采用如下方法间接计算锆石的 Ce4+/

Ce3+比值。

将岩浆看做 2 个平衡的相，分别为熔体相和锆

石相，各相都有如下表达式：

Ce 锆石= Ce3 +锆石 + Ce4 +锆石 （1）

Ce 熔体= Ce3 +熔体 + Ce4 +熔体 （2）

这里引入 2个分配系数，Ce4+的分配系数D锆石/熔体
Ce4 +
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和Ce3+的分配系数D锆石/熔体
Ce3 + ：

D锆石/熔体
Ce4 + = Ce4 +锆石 /Ce4 +熔体

D锆石/熔体
Ce3 + = Ce3 +锆石 /Ce3 +熔体

将（1）、（2）式合并为：

Ce 熔体 =
Ce锆石 - Ce4 +锆石

D锆石/熔体
Ce3 +

+
Ce4 +锆石

D锆石/熔体
Ce4 +

（3）

将（3）重新整理得：

Ce4 +锆石 =
Ce熔体 -

Ce锆石

D锆石/熔体
Ce3 +1

D锆石/熔体
Ce4 +

- 1
D锆石/熔体
Ce3 +

（4）

将（4）带入（1）可得：

Ce3 +锆石 = Ce锆石 -
Ce熔体 - Ce锆石

D锆石/熔体
Ce3 +1

D锆石/熔体
Ce4 +

- 1
D锆石/熔体
Ce3 +

（5）

合并（4）、（5）式，整理得到最终估算所需比

值式：

[ Ce4 + /Ce3 + ] 锆石 =

Ce熔体 - Ce锆石

D锆石/熔体
Ce3 +Ce锆石

D锆石/熔体
Ce4 +

- Ce熔体

（6）

根据式（6），求得D锆石/熔体
Ce4 + 和D锆石/熔体

Ce3 + 并结合岩石

全岩 Ce 含量和锆石 Ce 含量，可以计算锆石中的

Ce4+/Ce3+比值。D锆石/熔体
Ce4 + 和D锆石/熔体

Ce3 + 虽不能直接测定但

可由晶体化学公式推导得出，据Blund等(1994)提出

的晶格扭曲模型可整理出下列公式：

lnDi = lnD0 -
4ΠENA
RT

(
ri
3+
r0
6 )(ri -r0)2

其中，Di为矿物-熔体间的离子分配系数；D0为

假定无应变时的离子分配系数；T为热力学温度；R
为气体常数；NA为阿伏伽德罗常数；E为杨氏模量；ri
为离子半径；r0为最理想离子半径，这里指具有八面

体配位的Zr离子半径，r0=0.84 Å。

通过上述公式可知，lnDi 是 (
ri
3 +

r0
6 )(ri-r0)2 的线

性函数，用 lnDi 对微量元素(
ri
3 +
r0
6 )(ri-r0)2 作图可分

辨出 Ce 偏离趋势线的程度，并计算出 D锆石/熔体

Ce4 + 和

D锆石/熔体

Ce3 + 。

由于锆石中 Ce 等稀土元素含量较低（Trail et

al., 2011），且富集在轻稀土元素中的少量磷灰石也

会对其含量产生较大影响（Ballard et al., 2002），因

此，通过锆石的 Ce4+/Ce3+比值只能确定成矿岩体岩

浆氧逸度的相对高低，无法获得岩浆氧逸度的绝对

值，如辛洪波等（2008）通过对冈底斯成矿带内含矿

和不含矿斑岩的研究，提出锆石 Ce4+/Ce3+ >260的斑

岩体具有相对较高的氧逸度；胥磊落等（2012）将

Ce4+/Ce3+ >200 作为金沙江-红河成矿带内含矿斑岩

较高氧逸度的划分界限。Trail等(2012)通过实验研

究发现，岩浆的氧逸度、温度与锆石 Ce 异常存在十

分明显的相关关系，通过标定锆石的Ce异常与氧逸

度和温度之间的关系，即可计算出岩浆的绝对氧逸

度，并总结出如下经验公式：

ln( CeCe* ) D=(0.1156±0.0050) × lnf(O2) +

13 860 ± 708
T

-6.125±0.484

该公式适用于铝饱和指数ASI（ASI=Al/(Na+K),

以摩尔为单位计算）大于 1.25的岩石。其中，f(O2)为

岩浆的氧逸度，( CeCe* ) D为锆石的Ce异常：

( CeCe* ) D=
D锆石/熔体Ce

D锆石/熔体La × D锆石/熔体Pr

T为锆石结晶时的绝对温度（K），可通过修正的

锆石中的 Ti 温度计求得（Watson et al., 2006），公

式为：

T=(5030±30)/[(6.01±0.03)-log(Ti)]

式中，Ti为锆石中Ti的含量。

也可通过从高温实验（700~1300℃）得出的锆石

溶解度模拟公式求得（Watson et al., 1983）：

lnDZr(496 000/熔体)=[-3.80-0.85(M-1)]

+12 900/T (1)

式中，T为绝对温度(K)，D为分配系数，将(1)式

整理并换算为摄氏温度(℃)后：

tZr(℃ ) = {12 900/[lnDZr(496 000/熔体) + 0.85M +

2.95]}−273.15 (2)

令 Si+Al+Fe+Mg+Ca+Na+K+P=1（原子分数），

则全岩岩石化学参数M=(2Ca+K+Na)/(Si×Al)，若不作

锆石中 Zr、Hf的校正，纯锆石中的w(Zr)为 496 000×

10-6，由于锆石在花岗质岩石中是副矿物，因此可用

全岩的Zr含量近似代表熔体中的Zr含量，由(2)式和

全岩M、Zr值可计算出熔体的锆石饱和温度。

由于含矿斑岩中锆石普遍发育，该方法被广泛

用于确定含矿斑岩的岩浆氧逸度，如俞一凡等
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（2016）根据锆石Ce4+/Ce3+比值和Ti温度计获得的温

度，采用Trail等（2012）的方法，计算出中甸岛弧成矿

带 烂 泥 塘 斑 岩 铜 矿 床 的 岩 浆 氧 逸 度 为 MH +

1.2~MH+2.1；采用同样的方法，Shen等(2015)计算获

得中国西准噶尔包古图斑岩铜矿的岩浆氧逸度为

NNO−1.3~NNO+4.6。

2.6 利用锆石中的EuN/EuN
*比值求 f(O2)

与 Ce 元素相似，Eu 在自然界中也存在 Eu2+和

Eu3+2种价态。晶体化学研究表明，Eu2+在斜长石中

表现出很强的相容性，在岩浆结晶分异过程中 Eu2+

大量进入斜长石导致熔体和锆石中Eu出现负异常，

其程度可用 EuN/EuN
*（EuN/EuN

*=EuN/(SmN×GdN)1/2）

表示（Burnham et al., 2012）。随着岩浆氧逸度升高，

Eu2+被氧化成 Eu3+，在斜长石中表现为不相容性，熔

体和锆石中Eu负异常程度降低，因此，EuN/EuN
*也可

作为判断岩浆相对氧逸度的标准（Trail et al., 2012），

如Ballard等(2002)通过对智利北部Chuquicamata-El

Abra 超大型斑岩铜矿的研究，认为锆石 EuN/EuN
*>

0.4可作为岩浆具有相对较高氧逸度的标志，并指示

其具有斑岩铜矿成矿潜力。而金沙江-红河成矿带

和中甸岛弧成矿带内指示岩浆具有较高氧逸度的

EuN/EuN
*比值有明显差异，分别为EuN/EuN

*>0.42（梁

华英等，2004；胥磊落等，2012）和 EuN/EuN
*>0.65（俞

一凡等，2015；2016）。

与此同时，俞一凡等（2016）在对云南中甸岛弧

烂泥塘斑岩铜矿床的研究中发现，用Eu异常方法确

定岩浆氧化状态时，不含矿石英闪长玢岩和闪长玢

岩的EuN/EuN
*值分别为0.73和0.36，同为不含矿岩体

但 EuN/EuN
*值差别较大，认为采用 Eu异常确定氧逸

度的方法受后期热液蚀变和地表风化作用的影响很

大。辛洪波等（2008）在研究中也发现，由于岩浆演

化过程中可能同化混染含有斜长石的围岩等原因，

位置

冈底斯成矿带

金沙江-红河成矿带

中甸岛弧成矿带

环太平洋成矿带

矿床（矿带）

拉抗俄

冲江

南木

邦铺

邦铺

玉龙

马厂箐

铜厂

烂泥塘

春都

Chuquicamata

岩体含矿性

含矿

含矿

含矿

含矿

不含矿

含矿

不含矿

含矿

不含矿

含矿

不含矿

含矿

不含矿

含矿

不含矿

含矿

不含矿

Ce4+/Ce3+

492

264

292

558

240

204

334

201

250

258

112

93

93

264

102

265

61

289

96

313

102

753

596

892

82

EuN/EuN
*

0.53

0.44

0.52

0.61

0.42

0.75

0.54

0.78

0.82

0.83

0.26

参考文献

辛洪波等（2008）

辛洪波等（2008）

辛洪波等（2008）

罗茂澄等（2011）

罗茂澄等（2011）

Liang等（2006）

Liang等（2006）

梁华英等（2004）

胥磊落等（2012）

俞一凡等（2016）

俞一凡等（2015）

Ballard等（2002）

Ballard等（2002）

表1 不同成矿带内典型斑岩铜矿区含矿和不含矿岩体中锆石Ce4+/Ce3+比值及EuN/EuN
*比值

Table 1 Zircon Ce4+/Ce3+ and EuN/EuN
* ratios of ore-bearing and barren

intrusions in different porphyry metallogenic belts

 
 

 

 
 

 
 

 



第 37 卷 第 5 期 张京渤等：斑岩型铜矿床成矿斑岩岩浆氧化状态研究方法综述 1059

导致锆石 EuN/EuN
*比值的变化不如 Ce4+/Ce3+比值敏

感。因此，与 Ce4+/Ce3+比值相比，锆石 EuN/EuN
*比值

表征岩浆氧化状态的能力较弱，使用时需谨慎。

辛洪波等(2008)对西藏冈底斯斑岩成矿带含矿

岩体的氧化状态研究就采用了锆石中Ce4+/Ce3+值和

EuN/EuN
*值的方法，选取冈底斯斑岩铜矿带内 3个代

表性矿床——拉抗俄、冲江、南木矿床内的样品进行

全岩微量元素和锆石微量元素分析，求得式(6)中的

部分参数，再通过线性拟合作图的方法求得剩余参

数，进而求得Ce4+/Ce3+值和EuN/EuN
*值（表1）。

3 岩浆氧逸度与斑岩成矿的关系

近年来，对许多斑岩型铜矿床成矿斑岩岩浆氧

逸度的研究表明，氧逸度与斑岩铜矿成矿潜力和成

矿规模有着极其密切的关系（Mungall, 2002; Sun et

al., 2013; 2015; Shen et al., 2015）。前人对冈底斯岩

浆岩带（Wang et al.,2014; 2015），以及其中的拉抗

俄、冲江、南木和邦铺斑岩铜矿（辛洪波等，2008；罗

茂澄等，2011），金沙江-红河成矿带中玉龙、马厂箐

和铜厂斑岩铜矿（梁华英等，2004；Liang et al., 2006；

胥磊落等，2012），云南中甸岛弧成矿带中烂泥塘和

春都斑岩铜矿床（俞一凡等，2015；2016），以及环太

平洋成矿域 Chuquicamata-El Abra 成矿带（Ballard

et al., 2002）含矿和不含矿斑岩岩浆氧逸度的研究

资料，均显示出岩浆氧逸度对斑岩成矿潜力的控制

作用。对这些矿床的研究大都运用了 Ce4+/Ce3+比

值和 EuN/EuN
*比值的方法，各矿床（带）特征对比如

表1。

从表 1 可以看出，各成矿带内含矿斑岩的锆石

Ce4+/Ce3+比值及 EuN/EuN
*比值均明显高于不含矿岩

体(图 4)，说明含矿岩体相对不含矿岩体具有更高的

氧逸度，这与前人提出的相对较高的氧化状态有利

于斑岩型铜矿成矿的观点相吻合（Mungall, 2002;

Sun et al., 2004; Richards, 2009; Wang et al., 2014），

即高氧逸度可以作为岩浆具有斑岩铜矿成矿潜力的

地球化学标志之一，如辛洪波等（2008）提出将 Ce4+/

Ce3+ >260、EuN/EuN
*>0.4作为冈底斯成矿带内斑岩型

铜矿床的成矿地球化学标志；梁华英等（2004）和胥

磊落等（2012）将 Ce4+/Ce3+>200、EuN/EuN
*>0.42 作为

金沙江-红河成矿带内斑岩铜矿床的成矿地球化学

标志；俞一凡等（2015；2016）将 Ce4+/Ce3+ >260、EuN/

EuN
*>0.65 作为中甸岛弧成矿带内斑岩型矿床成矿

的地球化学标志。这些结果与Ballard等(2002)对智

利北部 Chuquicamata-El Abra 超大型斑岩铜矿的研

究结果(Ce4+/Ce3+>300，EuN/EuN
*>0.4)基本一致。同

时，也与江西德兴斑岩型铜矿床含矿斑岩中锆石

Ce4+/Ce3+比值在 300~800、不含矿斑岩Ce4+/Ce3+比值

小于250的特征相符（Zhang et al., 2017）。

从岩浆氧逸度绝对值来看，云南中甸烂泥塘斑

岩铜矿床通过锆石 Ce 异常和锆钛温度计确定的含

矿石英二长斑岩氧逸度为MH+1.2~MH+2.1，不含矿

石 英 闪 长 玢 岩 和 闪 长 玢 岩 氧 逸 度 为 FMQ +

3.8~FMQ+4.1（俞一凡等，2016）；西藏冈底斯斑岩铜

矿带中拉抗俄、冲江、南木矿床通过岩石中的 Fe3+/

Fe2+含量比值确定的含矿岩体氧逸度分别为 FMQ+

3.36、FMQ+0.60、FMQ+2.73（辛洪波等，2008）；德兴

斑岩铜矿的氧逸度为 FMQ+0.7~FMQ+1.9（Zhang et

al., 2017）；普朗铜矿床的氧逸度绝对值为 FMQ +

1.5~FMQ+2.5（Kong et al., 2016）。上述矿带含矿岩

体的氧逸度明显高于不含矿岩体（图 5）。岩浆的氧

化状态对硅酸盐熔体中S的溶解起重要作用，同时，

图4 典型斑岩成矿带含矿与不含矿岩体中锆石Ce4+/Ce3+比

值与EuN/EuN
*比值关系图（数据来自辛洪波等，2008；俞一凡

等，2015；Liang et al., 2006；Ballard et al., 2002）

Fig.4 Ce4+/Ce3+ ratios vs. EuN/EuN
* ratios diagram of ore-bea-

ring and barren intrusions in typical porphyry metallogenic

belts(Data are from Xin et al., 2008; Yu et al., 2015; Liang et

al., 2006; Ballard et al., 2002)
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也对亲铜和亲铁元素的溶解度起重要作用（Hamlyn

et al., 1985; Bornhorst et al., 1986; Mungall, 2002;

Richards, 2003; 2009; 2011; Jugo et al., 2005a；2005b;

Jugo, 2009; Botcharnikov et al., 2011）。Botcharnikov

等(2011)对玄武质和安山质玻璃的研究表明，氧化程

度较高的熔体（高于ΔFMQ=1）更有利于形成斑岩型

矿床。

4 岩浆氧逸度与斑岩成矿规模的关系

储量是矿床的一项主要指标，与经济效益直接

挂钩，而斑岩铜矿提供了世界上 75% 的铜，因此，矿

床学家开始关注成矿斑岩岩浆氧逸度与矿床成矿规

模的关系。通过对中亚成矿域内 9个不同规模的斑

岩型铜矿进行了系统研究（包括哈萨克斯坦的

Bozshakol、Nurkazghan、Kounrad、Borly、Aktogai、

Koksai和蒙古国的 Erdenet以及中国的土屋-延东和

包古图等），Shen 等 (2015)发现岩浆氧逸度与斑岩

型矿床的成矿规模有密不可分的关系，并提出含矿

岩体的锆石 Ce4+/Ce3+ >120 则形成大型斑岩铜矿，

反之则形成小型矿床；岩浆氧逸度达 NNO+1 时可

形成斑岩铜矿（小于 1 Mt铜），而氧逸度达到 NNO+

2 时即可形成大型 -超大型斑岩型铜矿（大于 2 Mt

铜），此项研究提示岩浆氧逸度与斑岩矿床规模之

间的关系是值得深入研究的。

通过收集典型斑岩型矿床氧逸度（Ce4+/Ce3+）和

储量数据（Ballard et al., 2002; 毛景文等, 2014; Shen

et al., 2015; Liang et al., 2016; Zhang et al., 2017）可

以发现，大型斑岩型铜矿床（如玉龙、德兴、Erdenet、

Chuquicamata，＞5 Mt Cu）的含矿岩体通常具有较高

的 Ce4+/Ce3+比值，146~892 不等；中小型斑岩型铜矿

床（铜厂、包古图、土屋延东，＜5 Mt Cu）的含矿岩体

通常具有相对较低的Ce4+/Ce3+比值，54~265不等，总

体来看，成矿斑岩体中锆石的 Ce4+/Ce3+比值与斑岩

矿床的规模呈正相关关系（图 6），说明较高的氧逸度

有利于形成较大规模的斑岩型矿床。

5 结 论

（1）斑岩型铜矿床成矿斑岩岩浆氧化状态的主要

研究方法及各自的适用条件如下：①钛铁氧化物（钛

图5 部分典型斑岩矿床含矿与不含矿岩体 logf(O2)-温度

(t)图（底图据Eugster et al.，1962）（数据来自Zhang et al.,

2017；俞一凡等，2016；Kong et al., 2016；辛洪波等，2008）

注释见图1

Fig.5 Logf(O2) vs. temperature (t) diagram of ore-bearing

rocks and barren rocks from some porphyry copper deposits

(after Eugster et al., 1962)(Data are from Zhang et al., 2017;

Yu et al., 2016; Kong et al., 2016; Xin et al., 2008)

Abbreviations are Shown in Fig. 1

图6 典型斑岩型矿床Ce4+/Ce3+比值与铜金属量关系图

（数据来自胥磊落等，2012；Shen et al., 2015；Liang et al.,

2006；Zhang et al., 2017；Ballard et al., 2002）

Fig.6 Ce4+/Ce3+ ratios vs. Cu metals (Mt) diagram of typical

porphyry copper deposits(Data are from Xu et al., 2012;

Shen et al., 2015; Liang et al., 2006; Zhang et al.,

2017; Ballard et al., 2002)
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铁矿-磁铁矿）固熔体组成法（适用于含共生岩浆成

因钛铁矿-磁铁矿的斑岩体）；② 岩石 Fe3+/Fe2+含量

比值法（适用于新鲜的熔融包裹体或未发生热液蚀

变和地表风化作用的新鲜岩石）；③黑云母Fe3+、Fe2+

和Mg含量法（适用于黑云母与磁铁矿和钾长石共生

的岩体）；④角闪石主量元素含量法（适用于温度为

550~1120℃、压力＜1200 MPa、氧逸度为-1≤ΔNNO≤
+5 的钙碱性喷出岩或浅成侵入岩）；⑤ 锆石 Ce4+/

Ce3+比值和EuN/EuN
*比值法（适用于锆石普遍发育的

中酸性岩体）。

（2）岩浆高氧逸度意味着斑岩具有较大的成矿

潜力，且在大多数情况下岩浆氧逸度越高越有利于

大规模斑岩型Cu矿床的形成。

志 谢 匿名审稿专家提出的修改意见对于完

善本文具有重要帮助，特此感谢。
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