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摘 要:海底熔岩风化作用过程的研究对于澄清元素地球化学迁移具有重要的意义。首先简要介绍了海底熔岩风

化作用及鉴定标志。在细致的岩相学工作前提下,利用指示风化程度的特征风化矿物如橙玄玻璃、黏土矿物(蒙脱

石和蒙皂石)、沸石(钙十字沸石)以及铁的氧化物和氢氧化物,结合烧失量(L.O.I),K2O/(K2O+Na2O)比值和

Fe2O3/(FeO+Fe2O3)比值等识别风化岩石的化学鉴别指标,辨识了马里亚纳海槽熔岩(弧后盆地玄武岩,BABB)

和火山玻璃、西太平洋海山省(白垩纪碱性洋岛玄武岩,OIB)及中生代洋壳(洋脊玄武岩,MORB)的风化程度,探讨

了风化作用的原因及其对岩石地球化学数据的影响。结果表明,与超过5Ma的海山和洋壳玄武岩相比,马里亚纳

海槽玄武质熔岩风化程度很低,仅基质中的隐晶质和玻璃质及玄武岩的玻璃质边缘略微橙玄玻璃化,其余基本保

持新鲜岩石结构。马里亚纳海槽熔岩和火山玻璃的很低的风化程度是因其在海底经历的风化作用时间很短。最

后,我们指出,马里亚纳海槽处海底熔岩风化作用没有造成显著的元素迁移,对精确获得其全岩的元素和同位素地

球化学数据不产生明显影响,而对超过5Ma的海底熔岩的地球化学数据解释时要谨慎。
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海底熔岩的蚀变过程主要包括风化作用、变质作用、热液作用以及岩浆活动后期的低级变质作用。研究

海底熔岩蚀变的产物是为了理解全球海水的化学平衡[1]、洋壳中流体的循环和其中涉及的对洋壳结构的改

变[2]以及海水从基底岩石中提取物质的运移及再沉降[3]等。海底熔岩的蚀变程度会对其全岩地球化学数据

的解释产生显著的影响,已有众多学者致力于计算海水-玄武岩反应中元素交换量[4-5]。玄武岩与海水的反

应通常使玄武岩获得K,Cs,Rb,B,Li和18O这些元素进入蚀变作用形成的矿物相,而玄武岩则流失Ca,

Fe,Mn,Cu,Zn,Mg和Si等进入海水[6]。另外,海水-玄武岩的反应对玄武岩中稀土元素的配分模式也

会产生一定影响[7]。
按照环境温度可以将海水-玄武岩反应大致分为两大类[6]:发生于70℃以下的低温蚀变作用(洋底风化

作用);发生于70~400℃的高温蚀变作用(热液作用、岩浆活动后期的早期低级变质作用)。热液作用、岩浆

活动后期的早期低级变质作用等高温蚀变作用一般仅仅局限于大洋中脊、板内火山以及弧后扩张中心等发

生岩浆活动的区域附近,持续时间较短(100~10000a);而广泛发生于海水-玄武岩接触部位的、由海水对熔

岩的风化作用引起的海底玄武岩低温蚀变更为普遍、持续时间更久(>10000a)。但是,海底熔岩风化作用

较难与基底岩石的低级变质作用、沉积成岩作用区分开,并且岩浆后期过程(初生变质作用)产生的蚀变矿物

也容易与风化作用产生的蚀变矿物相混淆。另外,叠加于风化作用之上的海底热液作用也可以改变原本指
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示风化作用的矿物[1-7]。因此,鉴别海底玄武岩的风化作用,应将对蚀变矿物岩相学的观察与化学鉴定指标

结合起来进行判定。本文简要介绍了海底熔岩的风化作用及鉴定标志,通过与西太平洋海山省(白垩纪碱性

玄武岩,OIB-洋岛玄武岩)及中生代洋壳(洋脊玄武岩-MORB)的数据进行对比,分析了马里亚纳海槽扩张

中心熔岩(弧后盆地玄武岩-BABB)的风化程度及原因,为进一步对该区域玄武岩的地球化学数据进行解释

时提供重要参考。

1 海底熔岩风化作用及鉴定标志

海底熔岩风化作用是指海底熔岩建造在长期低温海水中引起玄武岩的蚀变现象,因此,研究海底风化作

用应考虑采样地特有的物理化学条件,且风化作用是与时间密切相关的过程[8]。海底环境温度范围通常为

0~5℃,而Anderson等[9]对沉积岩心中的黏土矿物和钙质脉体的δ18O范围的研究,发现环境温度变化小

于20℃。压力变化范围也很小,通常不会超过600bar。在这样的物理条件下,自生矿物主要限于黏土和沸

石族矿物,且仅发现很少几种由海底风化作用形成的沸石类矿物(蒙脱石和蒙皂石)。海底风化作用可以因

海水循环于喷溢的熔岩流表面、沉积物间隙以及洋壳断裂或岩石裂隙之中而影响到一定深度的洋壳,因而研

究海水风化必须要首先要辨识出样品是埋藏于沉积物中,还是因洋壳的断裂、熔岩流喷溢于洋壳表面而暴露

于海水? 如形态各异的枕状熔岩(管状、块状、长枕状、丘状的枕状熔岩等)可以形成不连贯的堆叠体,这些熔

岩流之间的空隙可以作为上部洋壳中水循环的潜在通道。然而,对海底风化作用能够达到的洋壳深度的认

识依然是推测性的[10]。此外,包裹在玄武岩样品表面的有机物在风化作用中起到重要作用[11-13],但是当考

虑漫长的地质历史时间尺度时,该因素对风化程度的影响是次要的,海水在洋壳断裂和岩石裂隙中长期地循

环是影响熔岩风化程度的主要因素[14]。
判定海底熔岩是否经历了海底风化作用,主要依赖于岩石学特征、主量元素、微量元素含量和同位素

(Sr,O,Li和B等)等方面[15-17]。早期对来自海底、由拖网或者大洋钻探计划(ODP)获取的熔岩的研究发

现,暴露在海底的玄武岩与海水之间的反应极为普遍[15-18]。玄武岩与海水反应最常见的产物有橙玄玻璃、
黏土矿物(蒙脱石和蒙皂石)、沸石(钙十字沸石)以及铁的氧化物和氢氧化物[8,15]。发生蚀变的原岩的结构

是决定岩石风化程度和风化矿物组合的重要因素[19]。玄武质熔岩玻璃外缘可能自喷发至海底后便持续地

受到蚀变作用的影响[20],橙玄玻璃是该过程最早形成的稳定的风化产物[21-23]。结晶程度更好的岩石内部常

呈现阶梯式地蚀变过程[15]:首先隐晶质和玻璃质组成的结晶较好的内部基质与充填的气孔共同蚀变,钛磁

铁矿在矿物蚀变早期转变为磁赤铁矿;接下来的阶段橄榄石发生蚀变转变为水和铁氧化物以及蒙脱石类矿

物;最终残留最耐风化的斜长石、辉石。
然而,在缺失可以鉴定蚀变程度的特征矿物的情况下,全岩组分是一个重要的参考指标。对风化岩石的

化学研究表明,钾离子在海水和岩石之间的交换,结合风化岩石中的水含量,是最明显且有效地指示蚀变的

参数。Hekinian[8]利用K2O/(K2O+Na2O)和H2O的协变图解来区分变质作用和风化作用:Na含量的升

高可引起K2O/(K2O+Na2O)比值降低;且水的质量分数超过2%,即可认为具有变质玄武岩的特征。Mat-
thews[24]利用Fe2O3/(FeO+Fe2O3)比值对一些在风化作用中易受影响的氧化物如CaO,MgO,K2O和

H2O进行投图,结果表明,若氧化物Fe2O3/(FeO+Fe2O3)比值大于0.55,玄武岩就不能被视为新鲜的岩

石。总之,风化的玄武岩常表现出CaO和 MgO的丢失伴随着K2O,H2O含量和Fe2O3/(FeO+Fe2O3)比
值增大。

此外,多数学者认为玄武质岩石在海水风化作用中最活动的微量元素是Rb,B和Cs。Hart[25]研究海

水对玄武岩的化学作用中,指出枕状熔岩的外部边缘相对于内部更富集某些大离子亲石元素如 K,Cs和

Rb。而对于那些年轻的火山岩(<1Ma)来说,这些大离子亲石元素(如K,Rb和Cs)以及Fe3+向着枕状熔

岩内部含量增加,枕状熔岩内部的K2O含量甚至可以比玻璃质边缘高出三倍[26-27]。该矛盾可以解释为:玻
璃质边缘具有最为均一的表面,仅有非常小的裂纹或裂隙,所以它们形成了相比于熔岩内部更低渗透率的介
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质;而结晶更好的枕状熔岩内部在晶体边界间具有不连续性,这些晶体边界形成了海水渗入的途径,岩浆冷

却过程中因热收缩形成的放射状节理(枕状熔岩)同样也可以作为海水通过脆弱的表面渗入的途径[8]。

2 马里亚纳海槽熔岩的风化程度及原因

研究弧后盆地的岩浆活动通常需要选取一些俯冲活动性元素(如Rb,Ba,Sr,K,Th,U,LREE,P,

Pb等)用以示踪俯冲组分对弧后盆地岩浆作用的影响[28],然而海底的蚀变作用也会造成这些元素的富集或

淋失[8]。因此,合理地评估熔岩的风化程度对正确地利用和解释弧后盆地玄武岩的地球化学数据十分重要。
一般认为高烧失量(L.O.I)是由于熔岩受到强烈的海底蚀变作用所导致的[29],因此本文研究采用烧失量作

为熔岩风化程度的指标,探讨马里亚纳海槽熔岩的风化程度、原因及影响。为了能更全面反映海底风化作用

对不同年龄海底熔岩组分的影响,我们将西太平洋海山省(白垩纪碱性玄武岩)(作者待发表数据)和西太平

洋地区中生代洋壳(洋脊玄武岩,130~151Ma)[16-17]样品的数据也一并进行了研究。

图1 马里亚纳海槽岩石取样位置

Fig.1 SamplinglocationsforlavasfromtheMarianaTrough

2.1 区域地质背景、样品描述及分析方法

马里亚纳海槽是菲律宾海板块4个弧后盆地(其他3个为西菲律宾海盆、四国海盆和帕里西维拉海盆)
中面积最小、时代最年轻的海盆[30]。海槽东西最大宽度约为250km(143°00'~145°30'E,18°00'N附近),平
均宽100~120km,南北长约1200km,呈向东突出的新月形(图1)。马里亚纳海槽水深变化在2000~
5000m,一般水深为3500~4500m[31]。从扩张时代上看,马里亚纳海槽属于西太平洋地区边缘海盆3个

扩张幕中最晚的一个扩张幕:晚中新世-第四纪,同一扩张幕的边缘海盆还有冲绳海槽、马里亚纳海槽、北斐

济、劳海盆、哈维海槽及伍德拉克海等[32]。海槽正处于活跃的扩张阶段,扩张自南向北,弧后扩张大约起始

于8Ma,在约5Ma形成了海底扩张[33]。Martinez等[34]沿海槽扩张中心走向,将扩张轴分为4部分:1)北火

山-构造活动带(24°00'~22°06'N);2)南火山-构造活动带(22°06'~21°00'N);3)中央地堑(21°00'~
19°42'N);4)慢速海底扩张区(19°42'~15°00'N)。其中前两部分处于增进裂解阶段,可能同时“捕获”了岛

弧及弧后岩浆作用;后两部分显示了良好的海底扩张样式;而海槽13°10'12″N以南扩张中心类似于快速扩

张脊,其岩浆供给可能受靠近岛弧因素的影响

而增强。海槽扩张中心的中央裂谷,火山活动

广布,热流测量可达2W/m2,发育有海底热液

矿床[35]。
本研究所用的玄武岩样品来自1988-07-

08中国-联邦德国马里亚纳和西菲律宾海盆海

洋地质联合调查(简称“马里亚纳Ⅰ”计划)以及

1990-07—08中德合作“太阳”号第69航次(简
称马里亚纳Ⅱ计划)。在这两个航次调查期间,
利用拖网(DS)和电视抓斗(TVG)分别在海槽

扩张中心18°00'N,17°00'N,15°30'N附近获取

了丰富的玄武质岩石和玻璃样品[35-37],本文涉

及的玄武质岩石块状样品和玻璃样品取样位置

见图1,其中89DS来自15°25'N,71GTV来自

17°00'N,其余样品(13DS1,13DS1-V(玻璃),

13DS20,14DS,14DS1,20DS,20DS1,20DS-1-
V(玻 璃),21DS1,23DS1,23DS2,26DS,27DS,

27DS1,27DS2,27DS2-V(玻璃),30DS1,30DS2,
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31GTV1,32DS,34DS1,34DS1-V(玻璃),34DS2,42DS,43DS3,43DS4,53DS,64DS4)均来自于18°00'~
18°15'N,样品的详细取样位置及水深信息参见文献[38]。本研究所涉及的马里亚纳海槽玄武岩样品的蚀变

程度普遍较低,总体特征为灰黑色,斑状结构,气孔构造。镜下观察到斑晶矿物主要有斜长石、单斜辉石、橄
榄石,斑晶含量在15%~35%,其中斜长石斑晶约占斑晶总量的70%以上。各样品之间,斑晶矿物在含量、
每种斑晶所占比例及斑晶形态上稍有差别。基质主要为火山玻璃和斜长石、单斜辉石、橄榄石微晶等,形成

间粒-间隐结构。副矿物有磁铁矿、尖晶石(很少)。镜下有时可以观察到不同玄武岩样品的玻璃质外缘以及

基质中的火山玻璃呈现黑色-棕色-黄色之间的颜色渐变(图2b~图2e),表明玄武质火山玻璃正发生橙玄玻

璃化。除31GTV1样品外(图2a),玄武岩内部基质未见因风化作用产生的黏土矿物(图2c)。

图2 马里亚纳海槽玄武岩典型样品的镜下特征

Fig.2 PetrographiccharacteristicsforrepresentativelavasamplesfromtheMarianaTrough

玄武岩全岩及玄武质玻璃的化学分析测试工作在冶金地质山东局测试中心完成。主量元素测试将全岩

粉末样烧制成熔片后采用XRF法测试,微量元素测试将全岩粉末样和挑选的新鲜玄武质玻璃消解成溶液后

利用ICP-MS法测试,测试样品的烧失量采用烧灼法。详细的分析测试方法及误差见Yan等[39]。玄武岩及

玻璃样品的部分主量元素、微量元素和烧失量的分析测试结果以及特征参数列于表1。另文将详述全岩详

细的元素地球化学数据解释及熔岩岩石成因。
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2.2 结果与讨论

1)岩石学特征

低温环境下海水-玄武岩之间的反应可以促使枕状熔岩的玻璃边缘橙玄玻璃化(大洋玄武岩中最常见的

组构)、改变熔岩的氧化态、使岩石水化以及将玄武岩内部基质中的矿物转变为蒙脱石黏土矿物。当火山熔

岩暴露在海底一段时间(>1Ma),海水的风化作用更易影响到脆弱的枕状熔岩的玻璃质边缘,而对结晶程

度更好的岩石内部相对影响较小。通常,在手标本上,颜色渐变可以作为一个很好的指示玄武岩风化程度的

指标。在较老的海底玄武岩(>10Ma)中,从海水-熔岩接触的表面至较为新鲜的内部,可以观察到从浅褐色

到灰色之间的颜色渐变[16-17];在相对年轻的玄武质熔岩(<10Ma)中,这种颜色变化更加剧烈,从深灰色外

环渐变为浅灰色新鲜核部[15]。因黏土矿物呈现从绿色至棕色的渐变色,故这些指示的风化程度的颜色渐变

微观上符合各种风化产物黏土矿物的出现。

图3 K2O/(K2O+Na2O)×100和烧失量(L.O.I)[8]

Fig.3 TheplotofK2O/(K2O+Na2O)×100vs.L.O.I[8]

马里亚纳海槽轴部玄武岩的岩相学

照片见图2。从镜下特征来看,这些玄武

岩是相对新鲜的。细节上,本次研究中

的马里亚纳海槽海底熔岩的风化仅处于

最初的阶段:由隐晶质和玻璃质组成的、
结晶较好的岩石内部基质与充填的气孔

共同蚀变形成黄褐色的橙玄玻璃(图2b
和图2d),但还未形成风化成因的黏土

矿物。
图3中3个区域(未蚀变玄武岩、风

化 &热液变质玄武岩、绿片岩相变质玄

武岩)来自文献[8]。插图显示了马里亚

纳海槽熔岩、西太平洋海山省白垩纪碱

性玄武岩和西太平洋地区中生代洋脊玄

武岩的组分变化趋势和区域,数据来源:
中生代洋壳数据来自文献[16]和文献

[17],西太平洋海山省为作者待发表数据,下同。

2)主量元素变化

烧失量(L.O.I)测试结果(表1)表明,除样品31GTV和43DS4之外,马里亚纳海槽熔岩的烧失量均小于

1%,而且,在同一拖网站位,如13DS,20DS,27DS和34DS,样品之间的烧失量变化较少(表1和图3),在误

差范围内几乎一致,因此,以上特征表明海底风化蚀变程度普遍很低。利用K2O/(K2O+Na2O)×100和

L.O.I(烧失量)图解可判别玄武岩海底风化蚀变程度,结果表明,这些玄武岩都属于仅经历略微风化的未蚀

变玄武岩(图3)。与之形成鲜明对比的是,曾经在洋中脊系统形成的古老的中生代洋壳(130~151Ma)的烧

失量从0.70%变化到7.0%左右[16-17],显示了多变的海底风化蚀变程度(图3)。此外,由于西太平洋海山省

的岩性均为碱性玄武岩,具有较高的K2O和(K2O+Na2O)含量以及K2O/(K2O+Na2O)比值,因此,图3
中蚀变与未蚀变海底熔岩的经典判别虚线可能不能用来判别碱性玄武岩的蚀变程度,而且,笔者对西太平洋

海山省的玄武岩研究发现其L.O.I(烧失量)变化范围2.2%~8.9%(作者待发表数据),表明其明显遭受了不

同程度的海底风化作用。因此,对于相对古老的海底熔岩来说,利用主量元素组分来判定岩石类型(如硅碱

图)通常是不使用的,而应该用相对不活动的微量元素图解来判别岩石类型[39]。
此外,马里亚纳海槽熔岩的Fe2O3/(FeO+Fe2O3)比值变化于0.17~0.29,与烧失量呈正相关(表1),指

示风化过程中氧化态的改变趋势:风化作用使玄武岩的Fe3+含量增加,Fe2+的含量降低。本文研究样品结
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晶分异程度差异较大而风化程度很低,除K2O,Na2O,Fe2O3和FeO之外的主量元素含量变化难以反映风

化作用的影响,这些元素含量变化主要受岩浆结晶分异的控制。

3)微量元素变化

本次研究中,为辨识风化作用对微量元素的影响,主要选取的微量元素主要包括大离子亲石元素(如

Ba,Rb,Sr)、相容元素(Cr,Co,Ni等过渡族元素)、放射性生热元素(U和Th)及Pb、高场强元素或不活动元

素(Nb,Ti,Zr和Y)以及稀土元素特征参数(δCe)。以烧失量(L.O.I)作横坐标,样品部分微量元素含量为纵

坐标,得到微量元素与烧失量图解(图4~图6)。

图4 玄武岩典型微量元素与烧失量(L.O.I)关系图解[8]

Fig.4 PlotsofsometraceelementcompositionsversusL.O.I[8]
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图5 玄武岩典型不活动微量元素与烧失量(L.O.I)关系图解[8]

Fig.5 PlotsofimmobiletraceelementsversusL.O.I[8]

在图4中可见,对于马里亚纳海槽熔岩来说,Ba,Rb,Cs,U,Th和Pb与烧失量呈弱的正相关,Ni,Co
和Cr与烧失量呈负相关,但相关性不显著(图4)。然而,与西太平洋海山省和中生代洋壳的组分变化对比,
马里亚纳海槽熔岩的微量元素与烧失量的正相关关系不显著,且微量元素组分只在一个很小的范围内变化。
结合其较低的烧失量(L.O.I),表明这些海底熔岩受到的风化作用程度是极低的。与之相对的是随着L.O.I
的增加,中生代洋壳的Ba,Rb,Sr,U,Th和Pb等元素并没有明显的变化,而在L.O.I>3.5%时,Cr,Co
和Ni含量有一定的增加,可能受到了风化作用的一定的影响,这与其岩相学特征是一致的[16-17]。而对于西

太平洋海山省的碱性玄武岩来说,其组分范围显示了较大的变化范围,其主要原因包括两个,一方面是海底

风化作用,另一个为这些熔岩的地幔源区的不均一性[40],详细的讨论将在另文中展开。
对于高场强元素或不活动性元素来讲,它们通常在高温岩浆过程中显示特征的活动性,但在低温表生过

程中通常是表现为不活动的。图5显示,在低温风化作用条件下,马里亚纳海槽熔岩的这些元素是不活动

的,经历了100Ma以上的低温蚀变的中生代洋壳亦如此。因为这些元素在低温蚀变的不活动性,因此西太

平洋海山省熔岩的这些元素所反映的较大的组分范围(图5)更可能体现的是地幔源区组分上的不均

一性[40]。
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图6 δCe与烧失量关系图解[8]

Fig.6 PlotofδCeversusL.O.I[8]

通常,稀土元素中的Ce在研究表

生作用(如海底风化作用)中具有重要

的指示意义。一般认为,在原始幔源岩

石中不会出现Ce异常,出现异常的主

要原因是由于其遭受了表生地质作用

所致。比如前处理不适当的海底熔岩

样品因岩石裂隙中残留铁锰物质而其

全岩化学往往呈现Ce的正异常;此外,
在海水(具明显的负Ce异常)环境下,
岩石中的固有的Ce3+ 通常会不同程度

地被氧化成Ce4+,从而在全岩化学中呈

现Ce的负异常,因此Ce的异常指标对

于所处的氧化还原环境也具有重要的

指示意义。Ce的异常通常以δCe表示,

δCe=CeN/(LaN+PrN)1/2,其中CeN,

LaN,PrN为球粒陨石标准化后的数据。
马里亚纳海槽熔岩的δCe值变化范围

为0.95~1.01(表1),无明显的δCe负

异常,δCe值与烧失量相关性很差(图

6),指示海槽熔岩样品处于相对还原的环境。与马里亚纳海槽熔岩类似的,中生代洋壳的δCe也在1左右,
这与其熔岩所处的深度(>4000m水深)的还原环境是一致的。与以上两者相对的是,西太平洋海山省熔

岩的δCe值通常<0.8。这是与它们所处的相对氧化的环境一致的。这些海山通常呈现为正地形,即高出周

围海底1000~3000m水深,且它们曾经接近海平面,后因重力均衡而发生了下沉,总体上,在这些海山的

地质演化历史中,它们均处于相对氧化的环境中。此外,海底风化作用对于古老或年轻熔岩的稀土组元素的

影响均不大,而同一地区熔岩稀土配分样式类似,稀土总量的差异可能受到了母岩浆离开源区之后的的结晶

分异作用的影响[16-18,39]。
值得指出的是,前人对马里亚纳海槽玄武岩样品的K-Ar定年结果[41]表明,海槽玄武岩大多数年龄为

1.5~3.5Ma,最年轻数据为(0.66±0.08)Ma,然而对年轻火山岩开展准确定年比较困难,K-Ar定年方法获

取的年龄往往存在较大的误差。总体上,与同样处于正在活动的劳海盆[32]类似,马里亚纳海槽弧后扩张轴

部及附近的玄武岩浆活动是很新的,产生的玄武岩在海底经受风化作用的时间相对较短,在相对于大陆区域

更稳定的海底物理化学环境条件下,基本保持了新鲜的岩石结构。
综上,马里亚纳海槽熔岩的元素与烧失量之间的相关性,可能指示了海水与玄武岩之间发生的微弱的相

互作用。然而,虽然风化作用的影响很弱,但基本符合在海水-玄武岩反应过程中这些元素的迁移规律:浓集

大离子亲石元素,丢失过渡族金属元素。微量元素含量变化依然主要受岩浆过程(如母岩浆组分、岩浆结晶

分异等)的控制,风化作用基本不对微量元素及其比值造成明显的影响。

3 结 论

1)海底熔岩的风化作用是在底层海水-玄武岩之间处于低温以及很窄的温度-压力范围内发生的蚀变作

用,常见的产物有橙玄玻璃、黏土矿物(蒙脱石和蒙皂石)、沸石(钙十字沸石)以及铁的氧化物和氢氧化物。
该过程会对全球海水化学平衡、洋壳结构以及从洋壳提取的物质再循环产生影响。鉴别大洋玄武岩风化程

度应将特征风化矿物的识别与化学鉴别指标结合起来综合判定。
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2)马里亚纳海槽玄武质熔岩风化程度很低,仅基质中的隐晶质和玻璃质及玄武岩的玻璃质边缘略微橙

玄玻璃化,其余基本保持新鲜岩石结构。马里亚纳海槽玄武岩的低风化程度是因其在海底经历的风化作用

时间很短。风化作用对马里亚纳海槽玄武质熔岩的岩石地球化学数据不产生明显影响。

3)对较古老的海底熔岩来说,无论是碱性的洋岛玄武岩和低钾拉斑质的洋脊玄武岩,在对这些熔岩开展

地球化学分析研究(特别是对于利用一些经典判别图[18]时)需谨慎,且在Sr同位素组分分析时,需要首先对

样品开展详细的酸淋洗工作。
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WeatheringofSeafloorLavasandItsGeologicalSignificance

YANQuan-shu1,2,3,ZHANGPing-yang1,2,SHIXue-fa1,2,3,ZHANGHai-tao1,2

(1.TheFirstInstituteofOceanography,StateOceanicAdministration,Qingdao266061,China;2.Keylaborato-
ryof marinesedimentologyandenvironmentalgeology,SOA,Qingdao266061,China;3.Laboratoryfor
MarineGeology,QingdaoNationalLaboratoryforMarineScienceandTechnology,Qingdao266061,China)

Abstract:Theinvestigationontheweatheringofseafloorlavasplaysasignificantroleonunderstandingel-
ementmobility.First,thispaperbrieflyintroducestheoceanfloorweatheringprocessesandthecharacter-
isticsofweatheredrocks.Then,wedeterminedthedegreeofweatheringofseafloorlavas(backarcbasin
basalt,BABB)dredgedfromMarianaTrough,westPacificseamountprovince(Cretaceousoceanicisland
basalt,OIB)andMesozoicoceaniccrust(mid-oceanicridgebasalt)throughdetailedpetrographicobserva-
tion(theappearanceofpalagonite,clayminerals,etc.),andthegeochemicalindices(thelossonignition
(L.O.I),K2O/(K2O+Na2O)andFe2O3/(FeO+Fe2O3)values).Finally,wediscussedthecauseof
weatheringanditsinfluenceonthegeochemicaldataofMarianaTroughbasalts.Ourresultsindicatethat,

comparedtosubmarinelavasolderthan5Ma,MarianaTroughbasaltssufferedverylowdegreeofrock
weathering.Onlythecryptocrystallineandglassymatrix,andglassymarginofbasalticflowcouldbeal-
teredintopalagonite.Thelowdegreeofweatheringmainlyresultsfromtherelativelyshortdurationsince
eruption.Wesuggestthattheseon-axisornear-axissubmarinelavasfromtheMarianaTroughdidnotun-
dergosevereweathering,sothewholerockmajor-andtraceelementandradiogenicisotopiccompositions
oflavasremainedalmostunchanged.However,theeffectofweatheringshouldberemovedwhenthe
wholechemicalcompositionsoflavasolderthan5Maareusedtointerpretthepetrogenesis.
Keywords:submarineweathering;basalticlavas;lossonignition;elementmigration;Marianatrough
Received:March12,2017




