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内容提要：地幔捕虏体中的流体组分记录了地幔演化的信息，可用来认识地幔中再循环地壳组分的性质和来

源。采用分步加热质谱法测定中国东部二辉橄榄岩捕虏体组成矿物中流体挥发分的碳、氢和氧同位素组成，结合

化学组成（Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００４）综合分析表明，早期流体包裹体、矿物晶格缺陷和空隙中的流体挥发分主要在高温

段（８００～１２００℃）释出，ＣＯ２和ＣＯ显示较轻的δ
１３Ｃ值，与世界其它地区地幔捕虏体明显不同；晚期流体包裹体中的

流体挥发分主要在低温段（３００～６００℃）释出。根据中国东部地幔演化事件和地幔矿物性质认为陆下岩石圈地幔

中保存的三种的流体挥发分中均存在来源不同的再循环地壳组分：① 地幔初始流体：主要为耐熔矿物橄榄石在

８００～１２００℃释出的流体组分。华北克拉通地幔初始流体的化学组成（主要为ＣＯ）与华南克拉通（主要为ＣＯ２）明

显不同，反映二者拼合前各自演化时期捕获的流体组分。地幔特征的δＤ、δ１３ＣＣＨ
４
和δ

１８ＯＣＯ
２
反映初始流体组分可能

为元古代克拉通大陆型岩石圈地幔成分，ＣＯ２ 和ＣＯ较轻的δ
１３Ｃ值揭示初始流体中存在部分再循环地壳流体，可

能在１．９Ｇａ的大陆碰撞过程中混入。② 地幔交代流体：指斜方辉石和单斜辉石８００～１２００℃释气峰的流体组分，

以 Ｈ２为主。华北克拉通交代流体主要组分Ｈ２的含量（８０．７３ｍｍ
３／ｇ）明显低于华南克拉通（１３８．９１ｍｍ

３／ｇ），地幔

特征的δＤＨ
２
和δ

１３ＣＣＨ
４
表明交代流体主体为地幔来源，较轻的δ１３ＣＣＯ

２
，ＣＯ和较重的δ

１８ＯＣＯ
２
揭示其中存在再循环陆壳

流体，其可能来源于华北与华南中生代拼合过程中的壳幔相互作用。③ 岩石圈减薄流体：指二辉橄榄岩捕虏体组

成矿物在４００～６００℃释放出的流体，华北与华南克拉通在流体组成方面相似，壳源特征的ＣＯ２、ＣＯ和ＣＨ４的δ
１３Ｃ

值，以及较轻的δ１８ＯＣＯ
２
和δＤＨ

２
Ｏ值指示该流体可能为岩石圈地幔减薄过程中引起的再循环洋壳流体，可能与中国

东部转换带中水平俯冲的太平洋岩石圈（或其前身）脱气有关。

关键词：再循环地壳流体；稳定同位素；二辉橄榄岩捕虏体；岩石圈地幔；中国东部

　　中国东部大陆岩石圈地幔厚度和性质自中生代

以来发生显著变化，由厚、冷、主量元素亏损、放射性

同位素富集和方辉橄榄岩为主的古老克拉通大陆型

地幔转变为薄、热、主量元素富集、放射性同位素亏

损和二辉橄榄岩为主的新生大洋型地幔 （Ｍｅｎｚｉｅｓ

ｅｔａｌ．，１９９３；Ｇｒｉｆｆｉｎｅｔａｌ．，１９９８；Ｆａｎｅｔａｌ．，

２０００；Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００２；Ｄｅｎｇｅｔａｌ．，２００４；Ｗｕ

ｅｔａｌ．，２００５），如华北克拉通东部太古代较厚的岩

石圈根在古生代之后被富集的岩石圈地幔所取代

（Ｍｅｎｚｉｅｓｅｔａｌ．，１９９３；Ｇｒｉｆｆｉｎｅｔａｌ．，１９９８；Ｇａｏｅｔ

ａｌ．，２００２，２００８），岩石圈厚度由古生代的２００ｋｍ

减薄为中生代的１２０～６０ｋｍ （Ｚｈｏｕｅｔａｌ．，２００２；

Ｗｕｅｔａｌ．，２００３；Ｇａｏｅｔａｌ．，２００４），中国东部成为

认识岩石圈减薄的典型范例。在岩石学、微量元素、

放射性同位素地球化学及地球物理资料的基础上，

根据地幔对流、地幔柱或太平洋板块俯冲等机制提

出了热机械化学侵蚀、拆沉作用、地幔置换和地幔

转型等不同的岩石圈减薄机理（张宏福等，２００５；

Ｇｒｉｆｆｉｎｅｔａｌ．，１９９８；Ｘｕ，２００１；Ｇａｏｅｔａｌ．，２００４，

２００８；Ｎｉｕ，２００５；Ｗｕｅｔａｌ．，２００６；Ｚｈａｉｅｔａｌ．，

２００７；Ｚｈｅｎｇｅｔａｌ．，２００７），岩石圈地幔减薄过程伴

随的软流圈上涌和壳幔相互作用得到广泛的认同
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（Ｇｒｉｆｆｉｎｅｔａｌ．，１９９８；Ｘｕ，２００１；Ｚｈｏｕｅｔａｌ．，

２００２；Ｇａｏｅｔａｌ．２００４；Ｘｕｅｔａｌ．，２００４；Ｚｈａｎｇｅｔ

ａｌ．，２００７；Ｚｈｅｎｇｅｔａｌ．，２００４，２００７；Ｚｈａｉｅｔａｌ．，

２００７；Ｇａｏｅｔａｌ．，２００８），因此识别中国东部岩石圈

地幔中再循环地壳流体组分的类型将有助于认识这

一深部壳幔过程。

岩石圈地幔中的流体组分主要包括地球形成过

程中从太阳星云捕获的原始挥发分（Ｂｕｒｎａｒｄｅｔ

ａｌ．，１９９７）和再循环进入地幔的大气圈、水圈和地

壳流体组分（Ｔｒｕｌｌｅｔａｌ．，１９９３；Ｓｃｈｕｌｚｅｅｔａｌ．，

２００４；Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００７）。地幔捕虏体中的流体

组分是认识地幔流体的重要样品，其碳、氧和氢同位

素组成在示踪地幔中的再循环地壳组分方面具有独

特的优势（Ｔｒｕｌｌｅｔａｌ．，１９９３；Ｘｉａｅｔａｌ．，２００４）。

一般地，沉积有机质的δ
１３Ｃ大约为－２５‰ （Ｄｅｉｎｅｓ，

２００２），陆源沉积物的δ
１８Ｏ值较重，变化于＋１５‰到

＋２５‰ 之间（Ｅｉｌｅｒｅｔａｌ．，１９９５），生物成因甲烷的

δ
１３Ｃ 为 －６６．１‰ ～ －６９．２‰ （Ｓｃｈｏｅｌｌ，１９８８；

Ａｖｅｒｙｅｔａｌ．，１９９９）。研究表明再循环地壳组分与

典型地幔物质相比具有较轻的δ
１３Ｃ值、极端偏重或

偏轻的δ
１８Ｏ与δＤ值。较轻的δ

１８Ｏ值和较重的δＤ

值为再循环蚀变洋壳或与大洋水相互作用的结果

（Ｍａｃｐｈｅｒｓｏｎｅｔａｌ．，２０００；Ｗｉｄｏｍｅｔａｌ．，２００３），

较重的δ
１８Ｏ 值 （＋１４．１‰～ ＋１６．４‰）为陆源沉

积物的识别标志之一（Ｈａｎｓｔｅｅｎｅｔａｌ．，２００３）。

中国东部新生代碱性玄武岩携带的地幔捕虏体

中的流体挥发分记录了岩石圈地幔演化的信息，为

认识岩石圈减薄过程中的壳幔相互作用提供一个新

的窗口，其化学组成、稳定同位素组成可示踪其性质

和来源。研究表明中国东部陆下岩石圈地幔矿物结

晶初期的初始流体化学组成与地幔源区密切相关，

华北克拉通与华南克拉通在初始流体组成方面明显

不同（Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００４）。稳定同位素组成研究

揭示岩石圈地幔中保存有再循环地壳组分（储雪蕾

等，１９９５；Ｙａｎｇ，２００１；Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００７）。本文

根据不同地区地幔源区特征的差异，用分步加热质

谱法测定了华北克拉通与华南克拉通地幔捕虏体中

流体挥发分的Ｃ、Ｈ 和 Ｏ稳定同位素组成，讨论了

不同赋存状态流体挥发分的释出温度，对已有流体

挥发分的化学组成进行总结（Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００４），

利用化学组成和ＣＨＯ稳定同位素组成，结合深部

地幔事件，在中国东部岩石圈地幔捕虏体中保存的

三种流体挥发分中鉴别出不同来源的再循环地壳组

分。

１　样品与实验方法

本文研究样品分别采自中国东部吉林、辉南、辽

宁宽甸、河北大麻坪、山东大方山、江苏六合方山、浙

江西垄、福建龙海、塔庄、明溪等地新生代碱性玄武

岩中的尖晶石二辉橄榄岩和石榴子石二辉橄榄岩捕

虏体。选择新鲜样品粉碎至４０～６０目，在双目镜下

挑选出纯净的橄榄石、斜方辉石和单斜辉石等单矿

物样品，用３ｍｏｌ／Ｌ的 ＨＣｌ浸泡１２ｈ、超声波清洗样

品以除去粒间碳酸盐，再用蒸馏水反复清洗至中性；

然后用分析纯ＣＨ２Ｃｌ２和丙酮超声波清洗除去表面

污染有机质，最后在１００℃烘干后用来测试。

由于真空破碎法仅能释出个体较大的流体包裹

体，且获得的流体组分量较低（Ｌａｎｄｉｓｅｔａｌ．，２００５；

Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００８）。改进的在线分步加热质谱法

有效地克服了样品释出流体组分间相互反应对测试

数据的影响（张铭杰等，２０００；Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００４，

２００７），根据流体熔体包裹体均一温度和初熔温度

等热力学参数，通过设定分步加热的温度区间可对

不同类型流体包裹体、结构位置及空隙等赋存形式

的流体组分进行分析（Ｅｘｌｅｙｅｔａｌ．，１９８６；Ｐｉｎｅａｕ

ｅｔａｌ．，１９９０；Ｎａｄｅａｕｅｔａｌ．，１９９０；Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，

２００７，２００８）。本文采用分步加热质谱法进行Ｃ、Ｏ

和 Ｈ同位素分析。首先把处理好的样品加入石英

样品管中，在分步加热测试前通高纯氧气氧化１ｈ

（２００℃），然后采用氦载气净化（碳同位素分析）或真

空去气４ｈ（静态真空度为１×１０－３Ｐａ），以彻底除去

样品表面吸附气及有机质。根据样品分步加热流体

组分释出特征 （Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００４，２００８），以

２００℃为一个温度段逐步加热样品至１２００℃。加热

过程采用真空液氮冷阱冷冻（或氦载气驱赶、液氮冷

冻分子筛阱吸附）样品释出的ＣＯ２和Ｈ２Ｏ等低冰点

组分，使其迅速脱离高温区，以阻止释出气体间相互

反应形成新的挥发分相。每一温度点恒温１ｈ可完

全释出样品中的流体挥发分，额外加热样品（约

３０ｍｉｎ）释出的流体组分量极低（＜１％）。详细的流

体组分提取装置和实验步骤见 Ｚｈａｎｇ 等（２００４，

２００７）描述。

碳同位素以ＣＯ２、ＣＯ和ＣＨ４为测试对象，采用

分步加热ＧＣＣ稳定同位素质谱计系统测定，分步

加热装置由一个石英样品管和分子筛吸附阱组成。

分子筛预先在４００℃加热、氦载气驱赶净化。样品

在每一温度段释出的ＣＯ２、ＣＯ和ＣＨ４组分用氦载

气驱赶、液氮冷冻分子筛阱吸附收集，每一温度点恒

２１３
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温１ｈ后采用加热分子筛（～９６℃）解吸组分，再用氦

载气载入在线ＧＣＣＭＳ系统，采用４米长的ＧＤＸ

０５不锈钢色谱填充柱分离组分，Ｈｅ载气流速５ｍｌ／

ｍｉｎ，填充柱升温范围为－２０～９５℃，升温速率３℃／

ｍｉｎ。分离组分经燃烧系统转化为ＣＯ２，进入Ｄｅｌｔ

ｐｌｕｓＸＰ稳定同位素质谱计测量碳同位素组成。

δ
１３Ｃ值采用ＰＤＢ标准，系统误差小于１．６‰。

氧同位素以ＣＯ２为测试对象，ＣＯ２氧同位素制

样装置由一个石英样品管和冷阱组成。每一温度点

恒温１ｈ后真空抽除其余气体，用真空冷冻法把ＣＯ２

转入同位素样品管中，在 ＭＡＴ２５２型质谱计上测

定ＣＯ２的氧和碳同位素值，δ
１８Ｏ采用ＳＭＯＷ 标准，

系统误差小于０．５‰。δ
１３Ｃ采用ＰＤＢ标准，系统误

差小于０．２‰，所测ＣＯ２的δ
１３Ｃ值与上述ＧＣＣＭＳ

系统测定值在系统误差范围内一致。

氢同位素以 Ｈ２Ｏ和 Ｈ２为测试对象。Ｈ２Ｏ和

Ｈ２氢同位素制样装置由一个石英样品管、冷阱、

ＣｕＯ炉和一个Ｚｎ粒还原管组成，英国牛津产Ｚｎ粒

在分析前采用稀硝酸清除表面氧化膜。样品在每一

温度段释放出的气体经液氮冷阱固定ＣＯ２和 Ｈ２Ｏ

之后，其余气体（主要为ＣＯ和 Ｈ２）经ＣｕＯ炉转化

为 Ｈ２Ｏ，用真空冷冻法把 Ｈ２Ｏ转入Ｚｎ粒管中；样

品直接释放出的Ｈ２Ｏ采用真空冷冻法分离并转入

Ｚｎ粒管中，转入Ｚｎ粒管的 Ｈ２Ｏ在４６０℃加热还原

为Ｈ２，然后在 ＭＡＴ２５１型质谱计上测定氢同位素

组成，Ｈ２Ｏ和Ｈ２的δＤ采用ＳＭＯＷ 标准，系统误差

小于１‰。

２　结果

中国东部华北克拉通与华南克拉通二辉橄榄岩

捕虏体的橄榄石、斜方辉石和单斜辉石中的流体组

分在分步加热过程中阶段性释出（Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，

２００４），流体组分的碳、氧和氢同位素组成见表１。

２．１　碳同位素组成

中国东部二辉橄榄岩捕虏体组成矿物中ＣＯ２和

ＣＯ呈现较轻的δ
１３Ｃ值（图１）。４００℃和６００℃释气

峰ＣＯ２和ＣＯ的δ
１３Ｃ值较轻，ＣＯ２的δ

１３Ｃ值变化范

围为－３１．０‰～－２０．７‰，平均－２５．５‰，ＣＯ的δ
１３Ｃ

表１　华北克拉通（犖犆犆）与华南克拉通（犛犆犆）地幔捕虏体组成矿物中流体挥发分的犆犗犎同位素组成（‰）

犜犪犫犾犲１　犜犺犲犆犗犎犻狊狅狋狅狆犻犮犮狅犿狆狅狊犻狋犻狅狀狊（‰）狅犳狏狅犾犪狋犻犾犲狊犳狉狅犿犮狅狀狊狋犻狋狌狋犲犿犻狀犲狉犪犾狊犻狀犿犪狀狋犾犲狓犲狀狅犾犻狋犺狊犳狉狅犿犖狅狉狋犺

犆犺犻狀犪犮狉犪狋狅狀（犖犆犆）犪狀犱犛狅狌狋犺犆犺犻狀犪犮狉犪狋狅狀（犛犆犆）犻狀犲犪狊狋犲狉狀犆犺犻狀犪

地区 矿物 温度（℃） 样品数 δ１３ＣＣＯ
２
（‰）δ１３ＣＣＯ（‰）δ

１３ＣＣＨ
４
（‰）δ１８ＯＣＯ

２
（‰） δＤＨ

２
Ｏ（‰） δＤＨ

２
（‰）

ＮＣＣ

ＳＣＣ

４００ ４ －２４．２ －１７．０ ７．０

６００ ３ －２５．３ －２７．６ －３３．８ ９．５ －１６０．７ －７３．８

ｏｌｖ ８００ ４ －２３．２ －２８．３ －３３．０ ５．５

１０００ ４ －２４．６ －２８．５ ６．６

１２００ ４ －２１．７ －２４．８ －２８．１１ ５．１ －６８．５ －３３．８

４００ ３ －２２．５ －２５．０ －４８ ２．６

６００ ４ －２５．２ －２６．１ －４２．１ ７．９ －１８０．１ －４７．６

ｏｐｘ ８００ ３ －２３．１ －２８．０ －２６．４ ５．２

１０００ ３ －２３．８ －３０．３ １０．３

１２００ ４ －２７．２ －２９．２ －２５．０ ８．９ －８９．３ －８６．４

４００ ２ －２７．５ －２７．０ －５３．０ ５．２

６００ ２ －２９．５ －２６．１９ －３４．６１ ３．７ －１１６．５ －１３７．１

ｃｐｘ ８００ ２ －２５．０ －２７．５ －３２．１９ ０．８

１０００ ２ －２８．０ －３８．０ －２３．５６ ２．９

１２００ ２ －２１．０ －３２．５ －２３．５９ ８．７ －７０．８ －４６．１

４００ １ －２９．０ －２８．０ －５６ １１．５

６００ １ －２８．０ －３３．０ ８．３ －２１０．３

ｏｌｖ ８００ １ －２４．０ －１５．０ １６．６

１０００ １ －２７．０ －２７．０ １１．７

１２００ １ －２１．０ －２２．０ ２．５

４００ １ －２３．２ －２５．０ １０．１

６００ １ －２２．３ －３２．０ ５．６

ｏｐｘ ８００ １ －１８．０ －２８．０

１０００ １ －１８．０ －２８．０

１２００ １ －２５．０ －２１．０ ６．９ －３１．１４

　注：ＮＣＣ—华北克拉通；ＳＣＣ—华南克拉通；ｏｌｖ—橄榄石；ｏｐｘ—斜方辉石；ｃｐｘ—单斜辉石。
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值变化范围为－３３．０‰～－１５．０‰，平均－２５．３‰，

与Ｈｕａｌａｌａｉ和北美西北缘地幔捕虏体低温释出组

分的δ
１３Ｃ值相似（Ｐｉｎｅａｕｅｔａｌ．，１９９０；Ｎａｄｅａｕｅｔ

ａｌ．，１９９０），位于壳源组分δ
１３Ｃ值的变化范围内

（Ｔｒｕｌｌｅｔａｌ．，１９９３；Ｓｃｈｕｌｚｅｅｔａｌ．，２００４）。

８００℃、１０００℃和１２００℃温度段释出的 ＣＯ２和 ＣＯ

呈现较轻的δ
１３Ｃ值，ＣＯ２的δ

１３Ｃ 值变化范围为

－２９．１‰～－１５．０‰，平均－２３．５‰，ＣＯ的δ
１３Ｃ值

变化范围为－４７．０‰～ －７．０‰，平均－２７．３‰，明

显不同于在 Ｈｕａｌａｌａｉ和北美西北缘的捕虏体高温

释出组分的δ
１３Ｃ值（Ｐｉｎｅａｕｅｔａｌ．，１９９０；Ｎａｄｅａｕｅｔ

ａｌ．，１９９０）。

图１　ＣＯ２的碳、氧同位素投影图

Ｆｉｇ．１　Ｐｌｏｔｏｆδ
１３Ｃ（‰）ｖｓ．δ１８Ｏ（‰）ｏｆＣＯ２

ＳＭＯＷ—标准大洋水；ＭＯＲＢ—洋中脊玄武岩；Ｓｅｄ．—沉积岩

（ＪａｖｏｙａｎｄＰｉｎｅａｕ，１９９１；Ｅｉｌｅｒｅｔａｌ．，１９９５；Ｄｅｉｎｅｓ，２００２）

ＳＭＯＷ—Ｓｔａｎｄａｒｄ Ｍｅａｎ Ｏｃｅａｎ Ｗａｔｅｒ；ＭＯＲＢ— Ｍｉｄｏｃｅａｎ

ｒｉｄｇｅｂａｓａｌｔｓ；Ｓｅｄ．— Ｓｅｄｉｍｅｎｔａｒｙｏｒｇａｎｉｃｍａｔｔｅｒｓ（Ｊａｖｏｙａｎｄ

Ｐｉｎｅａｕ，１９９１；Ｅｉｌｅｒｅｔａｌ．，１９９５；Ｄｅｉｎｅｓ，２００２）

ＣＯ２和ＣＯ的δ
１３Ｃ值与矿物类型和释出温度有

关，ＣＯ２和ＣＯ的δ
１３Ｃ值显示从橄榄石到辉石逐渐

变轻的趋势。４００℃和６００℃橄榄石释出ＣＯ２的δ
１３Ｃ

值平均为 －２５．８‰ （变化范围为 －２９．０‰ ～

－２１．０‰），ＣＯ 的 δ
１３ Ｃ 平 均 值 为 －２３．３‰

（－３３．０‰～－１５．０‰）；斜方辉石δ
１３ＣＣＯ

２
和δ

１３ＣＣＯ

平均值分别为－２３．８‰（－２８．０‰～－２０．７‰）和

－２６．７‰（－３２．０‰～－２２．０‰），单斜辉石δ
１３ＣＣＯ

２

和δ
１３ＣＣＯ平均值分别为－２８．５‰（－３１．０‰～

－２７．０‰）和－２６．６‰（－３０．０‰～－２２．４‰）。

８００℃、１０００℃和１２００℃释出ＣＯ２的δ
１３Ｃ值变化范

围较大，不同矿物之间ＣＯ２的δ
１３Ｃ平均值的差别较

小，橄榄石和斜方辉石释出ＣＯ２的δ
１３Ｃ平均值分别

为－２３．３‰（－２７．７‰～－１７．６‰）和－２３．９‰

（－２９．１‰～－１８．０‰），单斜辉石ＣＯ２的δ
１３Ｃ值平

均－２４．０‰（－２８．０‰～－１５．０‰）；ＣＯ的δ
１３Ｃ平

均值从橄榄石（－２５．２‰，－３４．０‰～－１５．７‰）、斜

方辉石（－２８．３‰，－３６．０‰～－２１．０‰）到单斜辉

石（－３２．７‰，－４７．０‰～－２７．０‰）逐步降低。

ＣＨ４的δ
１３Ｃ随着释出温度的增加而变重（表

１），橄榄石在６００℃、８００℃和１２００℃释出 ＣＨ４的

δ
１３Ｃ平 均 值 分 别 为 －３３．８‰、－３３．０‰ 和

－２８．２２‰，斜方辉石在４００、６００、８００和１２００℃温

度段释出 ＣＨ４ 的δ
１３Ｃ 平均值分别为 －４８‰、

－４２．１‰、－２６．４‰ 和 －２５．０‰，单斜辉石释出

ＣＨ４的δ
１３Ｃ平均值分别为－５３．０‰、－３４．６１‰、

－３２．１９‰、－２３．５６‰和－２３．５９‰。随着释出温度

的升高，ＣＨ４的δ
１３Ｃ趋于接近地幔ＣＨ４的δ

１３Ｃ值

（ＫｏｎｎｅｒｕｐＭａｄｓｅｎｅｔａｌ．，１９８８；Ｋｅｌｌｅｙｅｔａｌ．，

１９９５）。

２．２　氧和氢同位素组成

二辉橄榄岩捕虏体组成矿物中ＣＯ２的δ
１８Ｏ值

变化范围大（０．６‰～１６．６‰），平均６．９‰。４００℃

和６００℃释出ＣＯ２的δ
１８Ｏ平均值从橄榄石、斜方辉

石到单斜辉石逐渐变轻。橄榄石释出ＣＯ２的δ
１８Ｏ

值平均７．９２‰（变化范围为１．４‰～１１．５‰），斜方

辉石为６．１‰ （１‰～１１．１‰），单斜辉石的δ
１８ＯＣＯ

２

值明显偏轻，平均为４．５‰ （３．７‰～５．２‰）。８００、

１０００和１２００℃橄榄石释出ＣＯ２的δ
１８Ｏ值平均分别

为５．５‰、６．６‰和５．１‰，位于地幔δ
１８Ｏ值的范围

内（Ｍａｔｔｅｙｅｔａｌ．，１９９４），但δ
１８ＯＣＯ

２
值变化范围较

大（２‰～ １６．６‰），平均６．７３‰。斜方辉石释出

ＣＯ２的δ
１８Ｏ值平均８．１‰（０．６‰～１３．６‰），单斜辉

石释出ＣＯ２的δ
１８Ｏ值平均４．１‰ （０．８‰～８．７‰）。

在６００℃和１２００℃释出 Ｈ２Ｏ和 Ｈ２的氢同位素

变化范围在－３１．１‰～ －２８０．９‰，不同温度释出

Ｈ２Ｏ和Ｈ２的δＤ值差异明显（图２）。６００℃释出Ｈ２

的δＤ值变化范围为－４７．６‰～－１３７．１‰，平均值

为－８６．２‰，如图２ａ所示。而 Ｈ２Ｏ的δＤ值较轻，

平均值为－１５１．４‰，变化范围较大（－１１０．７‰～

－２８０．９‰）。１２００℃释出 Ｈ２Ｏ和 Ｈ２的δＤ值变化

范围分别为－３１．１‰～ －９６．４‰ 和 －３３．８‰～

－８６．４‰，平均值分别为－６９．６‰ 和 －５５．４‰，呈

现典型的地幔氢同位素组成特征（图２ｂ）。

２．３　华北克拉通与华南克拉通间流体组成差异

２．３．１流体化学组成差异

在分步加热过程中，中国东部二辉橄榄岩捕虏体

组成矿物的流体组分在２００～６００℃和６００～１２００℃

温度区间形成两个释气浓度峰（Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００４），

表２计算出了华北克拉通与华南克拉通二辉橄榄岩

捕虏体两个释气峰流体的化学组成。４００～６００℃释

气峰流体的总量（１４．３９ｍｍ３／ｇ）明显低于８００～
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１２００℃释气峰（１０１．３５ｍｍ３／ｇ）。流体主要由ＣＯ２组

成（平均８．０２ｍｍ３／ｇ），不同矿物间流体组成差别不明

显，流体组分含量从橄榄石、斜方辉石到单斜辉石略

有增高。华北克拉通与华南克拉通在３００～６００℃释

气峰的流体总量（分别为１５．０５和１４．１０ｍｍ３／ｇ）较为

接近，化学组成相似，均以ＣＯ２为主。

图２　Ｈ２Ｏ和 Ｈ２的氢同位素与ＣＨ４的碳同位素投影图

Ｆｉｇ．２　ＰｌｏｔｓｏｆδＤ（‰）ｏｆＨ２ＯａｎｄＨ２ｖｓ．

δ
１３Ｃ（‰）ｏｆＣＨ４

ＰＵＭ—上地幔（ＪａｖｏｙａｎｄＰｉｎｅａｕ，１９９１；Ｋｙｓｅｒ，１９８６）；

ＷＰＯ—太平洋海水（夏新宇，１９９６），其他同图１

ＰＵＭ—Ｕｐｐｅｒｍａｎｔｌｅ（ＪａｖｏｙａｎｄＰｉｎｅａｕ，１９９１；Ｋｙｓｅｒ，１９８６）；

ＷＰＯ—ｔｈｅｗａｔｅｒｉｎＰａｃｉｆｉｃｏｃｅａｎ （Ｘｉａｅｔａｌ．，１９９６）；Ｏｔｈｅｒ

ａｂｂｒｅｖｉａｔｉｏｎｓａｓｉｎＦｉｇ．１

８００～１２００℃释气峰流体的化学组成与矿物类

型和产地有关，橄榄石主要由ＣＯ和ＣＯ２组成（平均

分别为６．７０ｍｍ３／ｇ和４．７１ｍｍ
３／ｇ），斜方辉石和单

斜辉石主要由Ｈ２组成（平均分别为７９．９７ｍｍ
３／ｇ和

１３１．４７ｍｍ３／ｇ）。华北克拉通与华南克拉通８００～

１２００℃释气峰在流体总量和化学组成方面有较大差

别。华北克拉通流体总量（８８．９２ｍｍ３／ｇ）低于华南

克拉通（１２８．７８ｍｍ３／ｇ）。华北克拉通橄榄石８００～

１２００℃释气峰流体主要由 ＣＯ 组成（平均７．７７

ｍｍ３／ｇ，或５５ｍｏｌ％），其次为ＣＯ２和Ｈ２组成（平均

分别为２１．５０和１９．５４ｍｏｌ％）；华南克拉通橄榄石

主要由ＣＯ２组成（平均７．４９ｍｍ
３／ｇ，４３．３９ｍｏｌ％），

其次为ＣＯ和Ｈ２组成（平均分别为２８．５１和２１．１９

ｍｏｌ％）；两地斜方辉石和单斜辉石８００～１２００℃释

气峰流体的化学组成相似，主要由 Ｈ２组成，其次为

ＣＯ和少量的ＣＯ２；但华南克拉通中斜方辉石和单

斜辉石的 Ｈ２含量（分别为８１．５９和７１．２２ｍｏｌ％）高

于华北克拉通（分别为６３．１４和６７．９７ｍｏｌ％），华北

克拉通中斜方辉石和单斜辉石的ＣＯ含量（分别为

２５．２２ｍｏｌ％和２４．２２ｍｏｌ％）高于华南克拉通（分别

为１１．９２ｍｏｌ％和２１．０８ｍｏｌ％）。

２．３．２　流体稳定同位素组成差异

华北克拉通与华南克拉通二辉橄榄岩捕虏体在

碳同位素组成方面的差异不太明显，华北克拉通地

幔捕虏体 ＣＯ２的δ
１３Ｃ值变化范围为－２９．５‰～

－２１．０‰，平均－２４．８‰；ＣＯ 的δ
１３Ｃ 值变化于

－３８．０‰～－１７．０‰，平均－２７．７‰。华南克拉通

地幔捕虏体ＣＯ２的δ
１３Ｃ值变化范围为－２９．０‰～

－１８．０‰，平均－２３．６‰，ＣＯ 的δ
１３Ｃ值变化于

－３３．３‰～－１５．０‰，平均为－２５．９‰。

４００～６００℃释气峰流体中，华北克拉通与华南

克拉通在碳、氧同位素组成方面的差异不太明显，华

北克拉通橄榄石中ＣＯ２的δ
１３Ｃ和δ

１８Ｏ值（平均分

别为－２５．５‰和＋８‰）略重于华南克拉通（分别为

－２８．０‰和＋７．３‰），斜方辉石ＣＯ２的δ
１３Ｃ和δ

１８Ｏ

值（分别为－２３．９‰和＋６．２‰）与华南克拉通 （分

别为－２２．３‰和＋５．６‰）接近，单斜辉石ＣＯ２的

δ
１３Ｃ和δ

１８Ｏ的平均值分别为－２８．５‰和＋４．５‰，

华北克拉通橄榄石、斜方辉石和单斜辉石中 Ｈ２Ｏ和

表２　华北克拉通（犖犆犆）与华南克拉通（犛犆犆）地幔捕虏体组成矿物中各释气峰的流体组成（犿犿３／犵）

犜犪犫犾犲２　犜犺犲犮狅狀狋犲狀狋狊（犿犿３／犵）狅犳狏狅犾犪狋犻犾犲狊犳狅狉犮狅狀犮犲狀狋狉犪狋犻狅狀狆犲犪犽狊犳狉狅犿犮狅狀狊狋犻狋狌狋犲犿犻狀犲狉犪犾狊犻狀犿犪狀狋犾犲狓犲狀狅犾犻狋犺狊

犳狉狅犿犖狅狉狋犺犆犺犻狀犪犮狉犪狋狅狀（犖犆犆）犪狀犱犛狅狌狋犺犆犺犻狀犪犮狉犪狋狅狀（犛犆犆）犻狀犲犪狊狋犲狉狀犆犺犻狀犪

地区 释气峰（℃） 矿物 样品数 Ｈ２ ＣＨ４ Ｈ２Ｓ ＣＯ Ｎ２ ＣＯ２ ＳＯ２

ＮＣＣ

ＳＣＣ

６００～１２００

３００～６００

６００～１２００

３００～６００

ｏｌｖ ５ ２．７６ ０．１２ ０．０１ ７．７７ ０．４１ ３．０４ ０．０２

ｏｐｘ ５ ５７．３９ ０．５２ ０．４４ ２２．９２ ０．７６ ８．７７ ０．０９

ｃｐｘ ５ １０９．９ １．０２ １．１６ ３９．１７ １．４１ ９．０５ ０．００

ｏｌｖ ５ ０．４４ ０．２０ ０．００ １．７３ ０．２１ ４．１５ ０．１１

ｏｐｘ ５ １．７６ ０．５５ ０．０２ ４．９２ ０．１３ ８．８１ ０．４４

ｃｐｘ ５ ２．５２ １．４４ ０．２６ ９．７７ ０．２２ １１．７７ ０．１０

ｏｌｖ ３ ３．６６ ０．１９ ０．００ ４．９２ ０．１８ ７．４９ ０．８２

ｏｐｘ ３ １１７．６ ０．６１ ０．０２ １７．１８ ０．２８ ８．４３ ０．００

ｃｐｘ ３ １６０．２ １．２３ ０．１３ ４７．４３ １．７３ １４．２１ ０．００

ｏｌｖ ３ ０．４９ ０．３３ ０．００ １．１３ ０．０８ ５．３６ ０．５１

ｏｐｘ ３ １．２５ ０．５０ ０．００ ２．８０ ０．１０ ７．７２ ０．１０

ｃｐｘ ３ １．４６ １．１４ ０．００ ５．３９ ０．４７ １２．８３ ０．６４

　注：ＮＣＣ—华北克拉通；ＳＣＣ—华南克拉通；ｏｌｖ—橄榄石；ｏｐｘ—斜方辉石；ｃｐｘ—单斜辉石。

５１３



地　质　学　报 ２００９年

Ｈ２的δＤ较轻，平均值分别为－１１７．２‰、－１１３．８‰

和－１２６．８‰。

８００～１２００℃释气峰流体中，华北克拉通ＣＯ２的

δ
１３Ｃ接近于华南克拉通，但δ

１８Ｏ明显重于华南克拉

通。华北克拉通橄榄石和斜方辉石ＣＯ２的δ
１３Ｃ平

均值（分别为－２３．５‰和－２３．８‰）与华南克拉通

（分别为－２１．０‰和－２５．０‰）接近，ＣＯ２的δ
１８Ｏ平

均值（依次为７．１‰和８．２‰）明显重于华南克拉通

（依次为２．５‰和６．９‰），Ｈ２Ｏ 和 Ｈ２的δＤ平均值

分别为－５１．２‰ 和－８７．８‰；华北克拉通单斜辉石

ＣＯ２的δ
１３Ｃ 平均值均为－２４‰，δ

１８Ｏ 平均值为

＋４．１‰，Ｈ２Ｏ和 Ｈ２的δＤ平均值为－５８．４‰。

３　讨论

３．１　地幔捕虏体中流体挥发分的赋存状态

中国东部二辉橄榄岩捕虏体橄榄石、斜方辉石

和单斜辉石中的流体组分在分步加热过程中阶段性

释出，在３００～６００℃和６００～１２００℃温度区间形成

两个释气峰，显示流体包裹体热爆裂脉冲式释出的

特征 （Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００４）。主释气峰温度（８００～

１１００℃）高于蛇绿岩套橄榄岩组成矿物（５００～

６００℃，Ｈｕｅｔａｌ．，２００７）。在破碎粒度较细的样品

中主释气峰呈现为６００～１０００℃和１０００～１２００℃两

个释气峰（Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００８），表明流体组分赋存

在矿物中的不同位置。

分步加热过程中样品释出的流体挥发分可能来

源于①样品吸附的挥发分，②样品释出挥发分在高

温条件下反应生成的新挥发分相，③矿物结晶时捕

获的挥发分，④矿物演化过程中捕获的放射性成因

挥发分和后期交代作用和蚀变作用流体。严格的样

品挑选、清洗和分析前处理可完全去除矿物表面、裂

隙和破裂包裹体中吸附的挥发分（Ｊａｃｋｓｏｎｅｔａｌ．，

１９８８）及蚀变作用流体；分步加热过程中采用液氮冷

阱冷冻样品释出的Ｈ２Ｏ、ＣＯ２和重烃等高冰点组分，

使其迅速脱离高温区，有效地防止了释出挥发分间

反应生成 Ｈ２和ＣＯ等新挥发分相（Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，

２００４，２００５，２００７）。在样品内部流体挥发分间反

应形成的新挥发分相被认为是对地幔高温高压条件

平衡态流体组成的恢复 （张铭杰等，２０００，２００２）。

放射性成因挥发分主要为稀有气体，放射性成因含

Ｃ、Ｈ和Ｏ挥发分可忽略不计。因此可以断定样品

释出挥发分主要来源于矿物结晶或后期交代作用捕

获的挥发分，保存在不同类型流体包裹体及矿物晶

格位置、缺陷和空隙中。

中国东部二辉橄榄岩捕虏体与世界其它地区地

幔捕虏体相似（Ａｎｄｅｒｓｅｎｅｔａｌ．，２００１），保存着形

状、大小、分布位置和封闭性不同的两类流体包裹体

（夏林圻，１９８４，彭礼贵等，１９９４；Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，

２００７）：① 早期流体包裹体形态规则，呈球状、卵状

或负晶形，大小介于０．００５～０．０２ｍｍ，主要保存于

矿物内部，部分沿矿物结构面网呈层状分布，常包含

一些硅酸盐玻璃，流体熔体包裹体的均一温度范围

为８６１～１２６７℃（刘若新等，１９８１；Ｆａｎ，１９８９；夏林

圻等，１９８４；彭礼贵等，１９９４；Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００７）。

② 晚期流体包裹体形态不规则，呈树枝状或管状，

大小介于０．０１～０．１ｍｍ，沿矿物边部或解理分布，

边缘常见显微裂隙分布，封闭性差，均一温度为５１

～１１５℃（夏林圻，１９８４；Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００７）。

二辉橄榄岩捕虏体中的早期流体包裹体是地幔

高温高压环境下矿物结晶生长过程中捕获的，包裹

体内压非常高（８１５ＭＰａ～１．４ＧＰａ，彭礼贵等，

１９９４；夏林圻，１９８４；Ａｎｄｅｒｓｅｎｅｔａｌ．，２００１），极易

受到扰动爆裂，位于矿物边部的早期流体包裹体在

后期地幔事件中被交代改造 （Ａｎｄｅｒｓｅｎｅｔａｌ．，

２００１）形成晚期流体包裹体；或在地幔捕虏体被碱

性玄武岩携带上升过程中减压爆裂。只有保存在矿

物内部的早期流体包裹体由于包裹体壁较厚，在后

期地幔事件和被玄武岩携带上升过程中保持封闭体

系。当地幔捕虏体被带到地表冷却低于流体包裹体

捕获温度至室温时，流体包裹体内的部分气态组分

冷凝为液相，包裹体内压随之迅速降低。另一方面，

流体包裹体内壁常常形成碳质或玻璃质薄膜

（“Ｌｉｎｉｎｇ”），阻止包裹体内流体挥发分与外部进行

交换（夏林圻，１９８４；彭礼贵等，１９９４；Ｂｕｒｎａｒｄｅｔ

ａｌ．，１９９７）。因此，地幔捕虏体矿物内流体包裹体

在寄主岩石冷却后不易出现包裹体爆裂或被改造

等，易于保持封闭体系，早期流体包裹体中的流体组

分可代表地幔形成初期矿物结晶过程中的流体介质

（即初始流体），晚期流体包裹体则代表地幔演化过

程中捕虏体经历相关事件的流体介质（Ｚｈａｎｇｅｔ

ａｌ．，２００４，２００７）。

除流体包裹体外，流体挥发分还保存在含水矿

物的晶格位置，如角闪石、云母中的ＯＨ－，磷灰石

中的Ｃｌ－ａｎｄＦ－等（Ｃｈａｚｏｔｅｔａｌ．，１９９７）。传统意

义的无水矿物如橄榄石、辉石和石榴子石中也含有

ＯＨ－（张铭杰等，２００２；Ｂｅｌｌｅｔａｌ．，２０００；Ｚｈａｎｇｅｔ

ａｌ．，２００５）。另外较多的流体挥发分可能保存在矿

物结构空隙或缺陷中（Ｂａｒｋｅｒｅｔａｌ．，１９８４；Ｚｈａｎｇ
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ｅｔａｌ．，２００８）。

３．２　不同赋存状态流体挥发分的释出温度

由于流体包裹体类型、寄主晶强度的不同，矿物

结构位置、空隙或缺陷中流体挥发分与矿物结构的

结合强度不同，导致不同赋存状态流体挥发分在分

步加热过程中的释出温度不同。一般地，一定破碎

粒度样品中流体包裹体的爆裂温度与均一温度范围

一致或略高，而结构位置、空隙或缺陷中流体组分的

释出需要更高的温度。

流体包裹体的爆裂温度取决于包裹体内外的压

力差和寄主晶的强度。由于地幔捕虏体释出的流体

挥发分含量极低（Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００４），微量样品

（～１ｇ）释出气体使包裹体外的压力接近０增长（即

低真空），因此包裹体内外的压力差接近流体包裹体

的内压。寄主晶的强度取决于寄主晶矿物的类型、

包裹体壁厚度和裂隙发育程度等，与流体包裹体研

究较多的寄主晶矿物石英等相比（Ｂａｒｋｅｒｅｔａｌ．，

１９８４），二辉橄榄岩捕虏体中橄榄石和辉石的强度较

低，因此其包裹体的爆裂温度相应降低。而包裹体

壁厚度与包裹体的大小、保存位置及样品粒度相关。

样品破碎粒度越大、包裹体越小、包裹体距样品边缘

的距离越远（即矿物内部的包裹体），包裹体壁越厚，

爆裂难度越大，爆裂温度则高；反之亦然。

二辉橄榄岩捕虏体组成矿物内部的早期流体包

裹体个体较小、包裹体壁较厚等因素使其爆裂难度

加大，但极高的包裹体内压 （夏林圻，１９８４）和低强

度的寄主晶等因素使其爆裂温度降低。当样品加热

到包裹体均一温度（接近捕获温度）时，包裹体内压

将恢复接近捕获时的内压，包裹体内外极高的压力

差致使其极易爆裂。由此推断早期流体包裹体在其

均一温度范围 （８６１～１２６７℃）（刘若新等，１９８１；夏

林圻，１９８４；Ｆａｎｅｔａｌ．，１９８９；彭礼贵等，１９９４；

Ｙａｎｇ，２００１；Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００４，２００７）或略高的

温度范围内爆裂，即在６００～１２００℃释气峰释出。

晚期流体包裹体个体大、保存在矿物边部，包裹

体边缘普遍发育的微裂隙致使包裹体壁的强度降

低，爆裂温度随之降低，推断３００～６００℃释气峰的

流体主要来源于晚期流体包裹体的爆裂。３００～

６００℃释气峰流体的化学组成与单个流体包裹体激

光拉曼探针测定结果相近（夏林圻，１９８４；彭礼贵

等，１９９４；Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００４），表明晚期流体包裹

体中的流体挥发分为其主要来源。

矿物晶格中结合的ＯＨ－等组分需要结构发生

破坏的情况下释出，二辉橄榄岩捕虏体组成矿物橄

榄石、辉石的形成温度为９８７～１２９６℃（Ｃｈｅｎｅｔａｌ．，

２００１；Ｆａｎｅｔａｌ．，１９８９）。分步加热脱气红外光谱

实验证明橄榄石和辉石中结构 ＯＨ－ 脱释温度在

１２００℃以上（张铭杰等，２００２）。捕获在矿物晶格缺

陷和空隙中的挥发分类似于微米级或更小的流体包

裹体，热爆裂需要更高的温度以克服较厚的包裹体

壁。在样品边部或细粒样品中容易释出，如破碎粒

度较细的样品在１０００～１２００℃出现释气峰（Ｚｈａｎｇ

ｅｔａｌ．，２００８）。因此推断６００～１２００℃挥发分峰除

早期流体包裹体爆裂脱气外，其中包含来自矿物晶

格缺陷和空隙中的挥发分，代表了上地幔硅酸盐矿

物结晶期间的流体。

３．３　再循环地壳成分

３．３．１　流体组分类型及性质

根据流体包裹体赋存特征和均一温度的差异及

寄主岩石形成温压条件（夏林圻，１９８４；彭礼贵等，

１９９４；Ｆａｎｅｔａｌ．，１９８９；Ｃｈｅｎｅｔａｌ．，２００１）推断，

不同赋存状态的流体挥发分在不同温度段的释气峰

释出（Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００４，２００７）。根据橄榄石、斜

方辉石和单斜辉石矿物性质和３００～６００℃和６００～

１２００℃释气峰流体化学组成和稳定同位素组成可以

区分出如下３种流体组分：

第一种流体组分：为橄榄石等耐熔矿物在６００

～１２００℃释出的流体组分，主要来源于橄榄石中早

期流体包裹体、结构空隙或缺陷中的挥发分，为岩石

圈地幔矿物结晶过程中捕获的流体介质，可代表地

幔的“初始流体组分”（Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００４）。地幔

初始流体的挥发分含量低，主要由ＣＯ、ＣＯ２和 Ｈ２组

成（平均分别为６．７０、４．７１和３．１０ｍｍ３／ｇ）。Ｈ２Ｏ

和 Ｈ２的δＤ（－３３．８‰～－８８．２‰，平均－５６．９‰）、

ＣＨ４的δ
１３Ｃ（－２８．１１‰）和 ＣＯ２的δ

１８Ｏ（８００、１０００

和１２００℃平均分别为５．５‰、６．６‰和５．１‰）位于

典型地幔的范围值内（Ｋｙｓｅｒ，１９８６；Ｋｏｎｎｅｒｕｐ

Ｍａｄｓｅｎｅｔａｌ．，１９８８；Ｍａｔｔｅｙｅｔａｌ．，１９９４；Ｋｅｌｌｅｙ

ｅｔａｌ．，１９９５）。华北克拉通与华南克拉通岩石圈地

幔初始流体的化学组成有所差异。华北克拉通似原

始地幔源区初始流体组成主要由 ＣＯ 组成（平均

５５ｍｏｌ％），其次为 ＣＯ２和 Ｈ２组成（平均分别为

２１．５０ｍｏｌ％和１９．５４ｍｏｌ％），华南克拉通亏损地幔

源区主要由ＣＯ２组成（平均４３．３９ｍｏｌ％），其次为

ＣＯ和 Ｈ２组成（平均分别为２８．５１ｍｏｌ％和２１．１９

ｍｏｌ％）。说明华北克拉通与华南克拉通陆下岩石

圈地幔捕获初始流体组分的环境不同。克拉通内部

不同地点地幔捕虏体揭示初始流体组成也有差异，
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如华北从辉南、汉诺坝到大方山地幔初始流体中Ｈ２

含量降低（平均分别为１．８９、０．８８和１．３３ｍｍ３／ｇ），

ＣＯ２含量升高（平均分别为１．５２、０．７９和４．３１ｍｍ
３／

ｇ）。

中国东部现存岩石圈地幔是元古代（１．９Ｇａ）岩

石圈地幔和新增生的古生代岩石圈地幔的交代组分

在中生代或更晚时期的混合产物，微量元素和同位

素地球化学资料证明中国东部陆下岩石圈仍然保存

古老地幔成分（Ｇｒｉｆｆｉｎｅｔａｌ．，１９９８；Ｇａｏｅｔａｌ．，

２００２；Ｒｕｄｎｉｃｋｅｔａｌ．，２００４；Ｚｈｅｎｇｅｔａｌ．，２００４；

张宏福等，２００５）。因此推断初始流体组分可能为

华北克拉通与华南克拉通拼合之前（三叠纪以前，Ｌｉ

ｅｔａｌ．，１９９３）各自地幔演化环境的流体介质，地幔

组分来源于元古代克拉通大陆型岩石圈地幔成分，

代表华北与华南克拉通岩石圈地幔早期不同演化过

程的环境流体介质。

第二种流体组分：主要为二辉橄榄岩捕虏体中

斜方辉石和单斜辉石在６００～１２００℃释出、来源于

早期流体包裹体和结构空隙或缺陷中的挥发分。中

国东部演化的岩石圈地幔存在广泛的地幔交代作用

（Ｔａｔｓｕｍｏｔｏｅｔａｌ．，１９９２；Ｇｒｉｆｆｉｎｅｔａｌ．，１９９８；

Ｇａｏｅｔａｌ．，２００２；Ｚｈｏｕｅｔａｌ．，２００２；Ｚｈｅｎｇｅｔａｌ．，

２００４，２００７；Ｘｕｅｔａｌ．，２００４；Ｒｅｉｓｂｅｒｇｅｔａｌ．，

２００５），由于斜方辉石和单斜辉石熔点较低、解理发

育，在岩石圈演化过程中易受到地幔交代作用的流

体改造，流体化学组成与橄榄石不同，代表“地幔交

代作用流体组分”。交代流体组分含量较高（２２５．８６

ｍｍ３／ｇ），主要由 Ｈ２组成（平均９９．３９ｍｍ
３／ｇ），其

次为ＣＯ２和 ＣＯ（平均分别为４４．３３和２３．２８ｍｍ
３／

ｇ）。华北克拉通岩石圈地幔交代流体组分中ＣＯ和

ＣＯ２含量（分别为３０．１４和８．９ｍｍ
３／ｇ）与华南克拉

通（分别为３２．３３和１１．３２ｍｍ３／ｇ）接近，但华北克

拉通的 Ｈ２含量（８０．７３ｍｍ
３／ｇ）明显低于华南克拉

通 （１３８．９１ｍｍ３／ｇ）。两地ＣＨ４的δ
１３Ｃ值较重，斜

方辉 石 中 平 均 －２４．９８‰，单 斜 辉 石 中 平 均

－２３．５９‰，接近地幔 ＣＨ４的δ
１３Ｃ 值（Ｋｏｎｎｅｒｕｐ

Ｍａｄｓｅｎｅｔａｌ．，１９８８；Ｋｅｌｌｅｙｅｔａｌ．，１９９５）。Ｈ２Ｏ

和Ｈ２的氢同位素组成（－３１．１‰～－９６．４‰，平均

－６８．８‰）位于地幔值范围内，比石榴石、顽火辉石

和普通辉石等地幔矿物中ＯＨ－的δＤ值（－９２‰～

－１１３‰）重（Ｂｅｌｌｅｔａｌ．，２０００）。幔源辉石含有大

量的结构 ＯＨ－，分步加热脱气红外光谱实验证明

６００～１２００℃ 释出 Ｈ２主要来源于流体包裹体中游

离态的Ｈ２（张铭杰等，２００２）。表明交代流体组分

应为华北克拉通与华南克拉通中生代拼合过程中经

历地幔交代作用的流体介质，以幔源成分为主、Ｈ２

含量较高的地幔交代流体。华北克拉通较低的 Ｈ２

含量可能与三叠纪扬子板块俯冲引入相对较多的壳

源氧化性流体有关。

第三种流体组分：为橄榄石、斜方辉石和单斜辉

石在３００～６００℃释出、主要来源于晚期流体包裹体

中的挥发分，不同矿物相中的化学组成相似，主要由

ＣＯ２组成（平均９．８２ｍｍ
３／ｇ），其次为ＣＯ和 Ｈ２（平

均分别为３．３０和１．６３ｍｍ３／ｇ）。华北克拉通与华

南克拉通之间没有明显差异，说明该类流体可能为

华北克拉通与华南克拉通中生代拼合后岩石圈地幔

减薄过程中共同演化时期的流体介质。“岩石圈减

薄流体组分”的 ＣＯ２、ＣＯ和 ＣＨ４的δ
１３Ｃ值较轻，

ＣＯ２和 ＣＯ 的δ
１３Ｃ 值平均分别为 －２５．７‰ 和

－２３．９‰；ＣＨ４的δ
１３Ｃ值变化范围为－５６．０‰～

－２７．２‰，平均值为－４２．０‰，趋向于生物成因的

δ
１３Ｃ值（Ｓｃｈｏｅｌｌ，１９８８；Ａｖｅｒｙｅｔａｌ．，１９９９）。ＣＯ２

的δ
１８Ｏ和 Ｈ２Ｏ的δＤ值偏轻，变化范围大，ＣＯ２的

δ
１８Ｏ变化于１．０‰～１１．５‰，δ

１８Ｏ平均值从橄榄石、

斜方辉石到单斜辉石逐渐变轻；Ｈ２Ｏ的δＤ值平均

－１５１．４‰ （－１１０．７‰～ －２８０．９‰）。

３．３．２　再循环地壳成分类型

华北克拉通与华南克拉通二辉橄榄岩捕虏体组

成矿物中ＣＯ２、ＣＯ、Ｈ２Ｏ和 Ｈ２等挥发分相的化学

组成和Ｃ、Ｈ和Ｏ同位素组成反映岩石圈地幔结晶

时期及后期演化的流体介质环境，较大的变化范围

的可能影响因素有：流体挥发分与硅酸盐结构组分

间的同位素分馏、地幔脱气作用或再循环地壳和大

气成分。除Ｏ外，Ｃ和 Ｈ元素在地幔硅酸盐矿物结

构位置中的含量极低，且地幔高温条件下不同相间

的同位素分馏极低，如地幔相中１８Ｏ／１６Ｏ在高温下

分馏远小于１‰ （Ｔａｙｌｏｒ，１９８６），因此同位素分馏

对流体挥发分Ｃ、Ｈ和Ｏ同位素组成变化的影响可

忽略（Ｃｈａｚｏｔｅｔａｌ．，１９９７）。地幔脱气作用的同位

素分馏效应导致ＣＯ２的δ
１８Ｏ和δ

１３Ｃ值的协调变化

（Ｚｈｅｎｇ，１９９０），研究样品中ＣＯ２的δ
１３Ｃ与δ

１８Ｏ间

的变化关系（图１ａ，ｂ）可排除地幔脱气作用的影响。

因此地幔捕虏体中流体挥发分Ｃ、Ｈ和Ｏ同位素组

成变化可能与混入地幔的再循环地壳成分有关。

地幔初始流体组分：与世界其它地区的二辉橄

榄岩地幔捕虏体不同（Ｐｉｎｅａｕｅｔａｌ．，１９９０；Ｎａｄｅａｕ

ｅｔａｌ．，１９９０），华北克拉通与华南克拉通地幔捕虏

体普遍具有较轻的δ
１３Ｃ值（储雪蕾，１９９５；樊祺诚，
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１９９６；刘刚，１９９８；Ｙａｎｇｅｔａｌ．，２００１），在高温

（＞８００℃）释出组分的δ
１３Ｃ值较轻，显示再循环壳

源组分特征（Ｔｒｕｌｌｅｔａｌ．，１９９３；Ｓｃｈｕｌｚｅｅｔａｌ．，

２００４）。初始流体组分中 ＣＯ２和 ＣＯ 的δ
１３Ｃ值较

轻，平均分别为－２３．３‰和－２５．２‰，反映幔源成分

为主体的初始流体中存在部分再循环地壳流体。

地幔交代流体组分：以幔源成分为主、Ｈ２含量

较高的交代流体具有较轻的碳同位素和较重的氧同

位素，ＣＯ２ 和 ＣＯ 的δ
１３Ｃ 值较轻，平均分别为

－２３．９‰ （－１５．０‰ ～ －２９．１‰）和 －２９．７‰

（－２１．０‰～ －４７．０‰），ＣＯ２氧同位素较重，斜方

辉石８００、１０００和１２００℃ 的δ
１８ＯＣＯ

２
平均值分别为

５．２‰、１０．３‰和８．５‰；表明部分陆源为主的再循

环地壳组分混入交代流体 （Ｅｉｌｅｒｅｔａｌ．，１９９５；

Ｄｅｉｎｅｓ，２００２；Ｈａｎｓｔｅｅｎｅｔａｌ．，２００３）。

岩石圈减薄流体组分：世界范围内的地幔捕虏

体在低温段（＜８００℃）释出流体组分具有较轻的

δ
１３Ｃ值，被解释为同位素组成均一的幔源碳同位素

分馏（Ｄｅｉｎｅｓｅｔａｌ．，２００２）或矿物表面和裂隙中的

石墨和有机质污染 （Ｅｘｌｅｙｅｔａｌ．，１９８６；Ｐｉｎｅａｕｅｔ

ａｌ．，１９９０；Ｎａｄｅａｕｅｔａｌ．，１９９０）。岩石圈减薄流体

组分具有较轻的ＣＯ２、ＣＯ和ＣＨ４具有较轻的δ
１３Ｃ

值（平均分别为－２５．７‰、－２３．９‰和－４２．０‰）、

δ
１８ＯＣＯ

２
和δＤＨ

２
Ｏ（平均－１５１．４‰），石墨和有机质污

染及碳同位素分馏已被样品前处理、ＣＯ２的δ
１３Ｃ和

δ
１８Ｏ变化关系所排除。较轻的δ

１３Ｃ值、强烈的δＤ

负值可能为再循环地壳成分脱挥发分作用引起

（Ｓｃｈｏｅｌｌ，１９８８；Ｔｒｕｌｌｅｔａｌ．，１９９３；Ａｖｅｒｙｅｔａｌ．，

１９９９；Ｒｉｐｌｅｙｅｔａｌ．，１９９２），ＣＯ２较轻的δ
１８Ｏ可能

为再循环洋壳成分脱挥发分作用（Ｅｉｌｅｒｅｔａｌ．，

１９９５；Ｍａｃｐｈｅｒｓｏｎｅｔａｌ．，２０００；Ｗｉｄｏｍｅｔａｌ．，

２００３），Ｃ、Ｈ和Ｏ同位素综合示踪岩石圈减薄流体

组分应为再循环洋壳流体。

３．４　再循环地壳成分的来源

中国东部岩石圈在１．９Ｇａ和２２０Ｍａ存在两次

大陆碰撞事件（Ｇｒｉｆｆｉｎｅｔａｌ．，１９９８；Ｘｕｅｔａｌ．，

２００８）。地幔初始流体和交代流体中ＣＯ２和ＣＯ较

轻的δ
１３Ｃ值以及ＣＯ２较重的δ

１８Ｏ揭示具陆源特征

的再循环地壳流体可能为两次大陆碰撞事件中壳幔

相互作用引入的 （Ｇａｏｅｔａｌ．，２００２；Ｒｕｄｎｉｃｋｅｔ

ａｌ．，２００４；Ｚｈｅｎｇｅｔａｌ．，２００４）。由于华北克拉通

与华南克拉通初始流体的化学组成差异明显，而交

代流体无明显的化学组成差异，因此推断初始流体

组分中的再循环地壳流体可能为华北克拉通与华南

克拉通拼合前分别演化时期古元古大陆碰撞过程诱

发壳幔相互作用的结果 （Ｇｒｉｆｆｉｎｅｔａｌ．，１９９８；Ｘｕｅｔ

ａｌ．，２００８），交代流体组分中的再循环地壳流体可

能为２２０Ｍａ二者拼合过程中交代作用引入的陆源

地壳流体。中生代以来交代作用过程中的地壳物质

熔体 （张宏福等，２００５；Ｒｅｉｓｂｅｒｇｅｔａｌ．，２００５；Ｇａｏ

ｅｔａｌ．，２００８；Ｌｉｕｅｔａｌ．，２００８）可能是交代流体组

分中再循环地壳流体的根源。

华北克拉通与华南克拉通在岩石圈减薄流体组

分的化学组成无明显差异，说明其中的再循环洋壳

流体应为华北与华南克拉通拼合后（晚侏罗世以后）

共同演化过程捕获的壳源流体组分。地震层析成像

显示向西俯冲的太平洋岩石圈板块（或其前身）目前

水平位于中国东部陆下转换带中（Ｋａｒａｓｏｎｅｔａｌ．，

２０００；Ａｉｅｔａｌ．，２００３）。Ｎｉｕ（２００５）认为中生代中

国东部深部部分岩石圈通过水合作用软化转换为对

流软流圈使岩石圈减薄，水可能来自俯冲太平洋岩

石圈（或其前身）的脱水作用（Ｎｉｕｅｔａｌ．，１９９７）。中

国东部新生代碱性玄武岩及其地幔捕虏体中挥发分

含量随产地与太平洋板块俯冲带距离的减小而增多

（张铭杰，１９９９；Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００７）、二辉橄榄岩

捕虏体的 Ｓｒ、Ｎｄ和 Ｐｂ同位素具有 ＥＭＩＩ特征

（Ｔａｔｓｕｍｏｔｏｅｔａｌ．，１９９２；Ｚｈｏｕｅｔａｌ．，２００２）等资

料均支持这一推论：俯冲太平洋岩石圈（或其前身）

脱气可能是岩石圈减薄流体组分中的再循环洋壳流

体的来源。

４　结论

根据中国东部新生代碱性玄武岩携带地幔捕虏

体组成矿物不同温度段释出流体挥发分的化学组成

和碳、氧和氢同位素组成特征，认识到二辉橄榄岩捕

虏体中可能保存有“地幔初始流体”、“地幔交代流

体”和“岩石圈减薄流体”三种流体组分，并从中鉴别

出再循环地壳组分。

（１）橄榄石等耐熔矿物内部的早期流体包裹体

和结构空隙或缺陷中的流体挥发分（高温段８００～

１２００℃释气峰）在后期地幔演化过程中保持封闭体

系，保存了岩石圈地幔矿物结晶过程的初始流体组

分。华北克拉通与华南克拉通地幔初始流体的化学

组成具有明显的差异，地幔特征的δＤ、δ
１３ＣＣＨ

４
和

δ
１８ＯＣＯ

２
反映初始流体组分的主体可能为元古代克

拉通大陆型岩石圈地幔成分，ＣＯ２和ＣＯ较轻的δ
１３Ｃ

值揭示的部分再循环地壳流体可能为华北与华南克

拉通分别演化时期大陆碰撞过程中壳幔相互作用的

９１３
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混入组分。

（２）斜方辉石和单斜辉石在８００～１２００℃释出

的流体组分主要由 Ｈ２组成，且华北克拉通与华南克

拉通在这类流体组分上无明显的差异，地幔特征的

δＤＨ
２
和δ

１３ＣＣＨ
４
、壳源ＣＯ２和ＣＯ的δ

１３Ｃ值和较重

δ
１８ＯＣＯ

２
揭示以 Ｈ２为主的“交代流体”中混入部分华

北与华南克拉通拼合过程引入的再循环陆壳流体。

（３）二辉橄榄岩捕虏体组成矿物在低温（４００～

６００℃）释放出的流体组分来源于晚期流体包裹体，

华北克拉通与华南克拉通间无明显差异，主要由

ＣＯ２组成，ＣＯ２、ＣＯ和ＣＨ４的δ
１３Ｃ值、ＣＯ２的δ

１８Ｏ

值以及 Ｈ２Ｏ 和 Ｈ２的δＤ值偏轻，具有再循环洋壳

组分的特征。可能为华北与华南克拉通拼合以后岩

石圈减薄过程中的流体组分，可能来源于水平俯冲

于中国东部陆下转换带中的太平洋岩石圈（或其前

身）脱气形成的流体。

致谢：本文实验过程中气体地球化学国家重点

实验室的文启彬、李立武研究员给予了大力支持，在

此予以衷心的感谢。

参　考　文　献

储雪蕾，樊祺诚，刘若新．１９９５．中国东部新生代玄武岩中超镁铁质

捕虏体的ＣＯ２包裹体的碳氧同位素初步研究．科学通报，４０

（１），６２～６４．

樊祺诚，刘若新，林卓然．１９９６．中国东部地幔ＣＯ２流体包裹体的碳

同位素初步研究．地球化学，２５（３），２６４～２６９．

刘刚，王先彬，文启彬．１９９８．张家口大麻坪碱性玄武岩内深源岩包

体流体的碳同位素组成．科学通报，４３（１９），２０９８～２１００．

刘若新，杨美娥，胥怀济．１９８１．华北地区新生代碱性玄武岩中超镁

铁质捕虏体的初步研究．地震地质，３（３），１～１６．

彭礼贵 刘若新．１９９４．中国东南沿海地区地幔岩包体中流体及熔体

包裹体研究．岩石学报，１０（４），４４０～４４８．

夏林圻．１９８４．我国六合、张家口碱性玄武岩内橄榄岩包体中的高

密度二氧化碳流体包裹体．矿物学报，４（２），１３３～１４２．

夏新宇，王先彬．１９９６．西太平洋上层海水溶解甲烷浓度及碳同位素

特征研究．沉积学报，１４（４），４５～４９．

张宏福，周新华，范蔚茗，孙敏，郭锋，英基丰，汤艳杰，张瑾，牛利

锋．２００５．华北东南部中生代岩石圈地幔性质、组成、富集过程

及其形成机理．岩石学报，２１（４），１２７１～１２８０．

张铭杰，王先彬，刘刚，文启彬，李立武．１９９９．中国东部新生代碱性

玄武岩及幔源岩捕虏体中的流体组成．地质学报，７３（２），１６２～

１６６．

张铭杰，王先彬，李立武，王永莉．２００２．幔源矿物中 Ｈ２赋存状态

的初步研究．地质学报，７６（１），３９～４４．

张铭杰，王先彬，李立武．２０００．对幔源岩中流体组分的不同测定方法

评价．地质论评，４６（２），１６０～１６６．

ＡｉＹＳ，ＺｈｅｎｇＴＹ，ＸｕＷ Ｗ，ＨｅＹＭ，ＤｏｎｇＤ．２００３．Ａｃｏｍｐｌｅｘ

６６０ｋｍ ｄｉｓｃｏｎｔｉｎｕｉｔｙ ｂｅｎｅａｔｈ ｎｏｒｔｈｅａｓｔ Ｃｈｉｎａ．Ｅａｒｔｈ ａｎｄ

ＰｌａｎｅｔａｒｙＳｃｉｅｎｃｅＬｅｔｔｅｒｓ，２１２：６３～７１．

ＡｎｄｅｒｓｅｎＴ，Ｎｅｕｍａｎｎ Ｅ Ｒ．２００１．Ｆｌｕｉｄｉｎｃｌｕｓｉｏｎｓｉｎ ｍａｎｔｌｅ

ｘｅｎｏｌｉｔｈｓ．Ｌｉｔｈｏｓ，５５，３０１～３２０．

ＡｖｅｒｙＪｒＧ，ＭａｒｔｅｎｓＣＳ．１９９９．Ｃｏｎｔｒｏｌｓｏｎｔｈｅｓｔａｂｌｅｃａｒｂｏｎ

ｉｓｏｔｏｐｉｃｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｏｆｂｉｏｇｅｎｉｃｍｅｔｈａｎｅｐｒｏｄｕｃｅｄｉｎａｔｉｄａｌ

ｆｒｅｓｈｗａｔｅｒｅｓｔａｕｒｉｎｅｓｅｄｉｍｅｎｔ．ＧｅｏｃｈｉｍｉｃａｅｔＣｏｓｍｏｃｈｉｍｉｃａ

Ａｃｔａ，６３，１０７５～１０８２．

ＢａｒｋｅｒＣＧ，ＲｏｂｉｎｓｏｎＳＪ．１９８４．Ｔｈｅｒｍａｌｒｅｌｅａｓｅｏｆｗａｔｅｒｆｒｏｍ

ｎａｔｕｒａｌｑｕａｒｔｚ．ＡｍｅｒｉｃａｎＭｉｎｅｒａｌｏｇｉｓｔ，６９（１１～１２），１０７８～

１０８１．

ＢｅｌｌＤＲ，ＩｈｉｎｇｅｒＰＤ．２０００．Ｔｈｅｉｓｏｔｏｐｉｃｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｏｆｈｙｄｒｏｇｅｎ

ｉｎ ｎｏｍｉｎａｌｌｙ ａｎｈｙｄｒｏｕｓ ｍａｎｔｌｅ ｍｉｎｅｒａｌｓ． Ｇｏｅｃｈｉｍｉｃａ ｅｔ

ＣｏｓｍｏｃｈｉｍｉｃａＡｃｔａ，６４，２１０９～２１１８．

ＢｕｒｎａｒｄＰ，ＧｒａｈａｍＤ，ＴｕｒｎｅｒＧ．１９９７．Ｖｅｓｉｃｌｅｓｐｅｃｉｆｉｃｎｏｂｌｅｇａｓ

ａｎａｌｙｓｉｓｏｆ＂ｐｏｐｐｉｎｇｒｏｃｋ＂．Ｓｃｉｅｎｃｅ，２７６，５６８～５７１．

ＣｈａｚｏｔＧ，ＬｏｗｒｙＤ，ＭｅｎｚｉｅｓＭ，ＭａｔｔｅｒＤ．１９９７．Ｏｘｙｇｅｎｉｓｏｔｏｐｉｃ

ｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｏｆｈｙｄｒｏｕｓａｎｄ ａｎｈｙｄｒｏｕｓ ｍａｎｔｌｅ ｐｅｒｉｄｏｔｉｔｅｓ．

ＧｅｏｃｈｉｍｉｃａｅｔＣｏｓｍｏｃｈｉｍｉｃａＡｃｔａ，６１，１６１～１６９．

ＣｈｅｎＳ，Ｏ＇ＲｅｉｌｌｙＳＹ，ＺｈｏｕＸ，ＧｒｉｆｆｉｎＷ Ｌ，ＺｈａｎｇＧ，ＳｕｎＭ，

ＦｅｎｇＪ，ＺｈａｎｇＭ．２００１．Ｔｈｅｒｍａｌａｎｄｐｅｔｒｏｌｏｇｉｃａｌｓｔｒｕｃｔｕｒｅｏｆ

ｔｈｅ ｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｅ ｂｅｎｅａｔｈ Ｈａｎｎｕｏｂａ，ＳｉｎｏＫｏｒｅａｎ Ｃｒａｔｏｎ，

Ｃｈｉｎａ．Ｌｉｔｈｏｓ，５６（４），２６７～３０１．

ＤｅｉｎｅｓＰ．２００２．Ｔｈｅ ｃａｒｂｏｎｉｓｏｔｏｐｅ ｇｅｏｃｈｅｍｉｓｔｒｙ ｏｆ ｍａｎｔｌｅ

ｘｅｎｏｌｉｔｈｓ．ＥａｒｔｈＳｃｉｅｎｃｅＲｅｖｉｅｗｓ，５８，２４７～２７８．

ＤｅｎｇＪＦ，ＭｏＸＸ，ＺｈａｏＨＬ，ＷｕＺＸ，ＬｕｏＺＨ，ＳｕＳＧ．２００４．

ＡｎｅｗｍｏｄｅｌｆｏｒｔｈｅｄｙｎａｍｉｃｅｖｏｌｕｔｉｏｎｏｆＣｈｉｎｅｓｅｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒ．

ＥａｒｔｈＳｃｉｅｎｃｅＲｅｖｉｅｗｓ，６５，２２３～２７５．

ＥｉｌｅｒＪＭ，ＦａｒｌｅｙＫＡ，ＶａｌｌｅｙＪＷ，ＳｔｏｌｐｅｒＥＭ，ＨａｕｒｉＥＨ，Ｃｒａｉｇ

Ｈ．１９９５．Ｏｘｙｇｅｎｉｓｏｔｏｐｅ ｅｖｉｄｅｎｃｅ ａｇａｉｎｓｔ ｂｕｌｋ ｒｅｃｙｃｌｅｄ

ｓｅｄｉｍｅｎｔｉｎｔｈｅｍａｎｔｌｅｓｏｕｒｃｅｓｏｆＰｉｔｃａｉｒｎＩｓｌａｎｄｌａｖａｓ．Ｎａｔｕｒｅ，

３７７，１３８～１４１．

ＥｘｌｅｙＲＡ，ＭａｔｔｅｙＫＰ，ＣｌａｇｕｅＫＡ，ＰｉｌｌｉｎｇｅｒＣＴ．１９８６．Ｃａｒｂｏｎ

ｉｓｏｔｏｐｅｓｙｓｔｅｍａｔｉｃｓｏｆａｍａｎｔｌｅ＂ｈｏｔｓｐｏｔ＂：ａｃｏｍｐａｒｉｓｏｎｏｆ

ＬｏｉｈｉＳｅａｍｏｕｎｔａｎｄ ＭＯＲＢ ｇｌａｓｓｅｓ．Ｅａｒｔｈ ａｎｄ Ｐｌａｎｅｔａｒｙ

ＳｃｉｅｎｃｅＬｅｔｔｅｒｓ，７８，１８９～１９９．

ＦａｎＷ Ｍ，ＺｈａｎｇＨＦ，ＢａｋｅｒＪ，ＪａｖｉｓＫＥ，ＭａｓｏｎＰＲＤ，Ｍｅｎｚｉｅｓ

ＭＡ．２０００．ＯｎａｎｄｏｆｆｔｈｅｎｏｒｔｈＣｈｉｎａｃｒａｔｏｎ：ｗｈｅｒｅｉｓｔｈｅ

Ａｒｃｈｅａｎｋｅｅｌ？ＪｏｕｒｎａｌｏｆＰｅｔｒｏｌｏｇｙ，４１，９３３～９５０．

ＦａｎＱＣ，ＨｏｏｐｅｒＰＲ．１９８９．Ｔｈｅｍｉｎｅｒａｌｃｈｅｍｉｓｔｒｙｏｆｕｌｔｒａｍａｆｉｃ

ｘｅｎｏｌｉｔｈｓｏｆｅａｓｔｅｒｎＣｈｉｎａ．ＪｏｕｒｎａｌｏｆＰｅｔｒｏｌｏｇｙ，３０，１１１７～

１１５８．

ＧａｏＳ，ＲｕｄｎｉｃｋＲＬ，ＣａｒｌｓｏｎＲ Ｗ，ＭｃＤｏｎｏｕｇｈ Ｗ Ｆ，ＬｉｕＹ．

２００２．ＲｅＯｓ ｅｖｉｄｅｎｃｅｆｏｒ ｒｅｐｌａｃｅｍｅｎｔ ｏｆ ａｎｃｉｅｎｔ ｍａｎｔｌｅ

ｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｅ ｂｅｎｅａｔｈ ｔｈｅ Ｎｏｒｔｈ Ｃｈｉｎａ ｃｒａｔｏｎ． Ｅａｒｔｈ ａｎｄ

ＰｌａｎｅｔａｒｙＳｃｉｅｎｃｅＬｅｔｔｅｒｓ，１９８，３０７～３２２．

ＧａｏＳ，ＲｕｄｎｉｃｋＲＬ，ＹｕａｎＨＬ，ＬｉｕＸＭ，ＬｉｕＹＳ，ＸｕＷＬ，Ｌｉｎｇ

ＷＬ，ＡｙｅｒｓＪ，ＷａｎｇＸＣ，ＷａｎｇＱＨ．２００４．Ｒｅｃｙｃｌｉｎｇｌｏｗｅｒ

ｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｌｃｒｕｓｔｉｎｔｈｅＮｏｒｔｈＣｈｉｎａＣｒａｔｏｎ．Ｎａｔｕｒｅ，４３２，８９２

～８９７．

ＧａｏＳ，ＲｕｄｎｉｃｋＲＬ，ＸｕＷＬ，ＹｕａｎＨＬ，ＬｉｕＹＳ，ＷａｌｋｅｒＲＪ，

ＰｕｃｈｔｅｌＩＳ，ＬｉｕＸＭ，ＨｕａｎｇＨ，ＷａｎｇＸＲ，ＹａｎｇＪ．２００８．

Ｒｅｃｙｃｌｉｎｇｄｅｅｐｃｒａｔｏｎｉｃｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｅａｎｄｇｅｎｅｒａｔｉｏｎｏｆｉｎｔｒａｐｌａｔｅ

０２３



第３期　　　　　　　　　　　张铭杰等：中国东部陆下岩石圈地幔中的再循环地壳流体组分

ｍａｇｍａｔｉｓｍｉｎｔｈｅＮｏｒｔｈＣｈｉｎａＣｒａｔｏｎ．ＥａｒｔｈａｎｄＰｌａｎｅｔａｒｙ

ＳｃｉｅｎｃｅＬｅｔｔｅｒｓ，２７０（１～２），４１～５３．

ＧｒｉｆｆｉｎＷＬ，ＺｈａｎｇＡ，Ｏ＇ＲｅｉｌｌｙＳＹ，ＲｙａｎＣＧ．１９９８．Ｐｈａｎｅｒｏｚｏｉｃ

ｅｖｏｌｕｔｉｏｎｏｆｔｈｅｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｅｂｅｎｅａｔｈｔｈｅＳｉｎｏＫｏｒｅａｎｃｒａｔｏｎ．

Ｉｎ：ＦｌｏｗｅｒＭ，ＣｈｕｎｇＳＬ，ＬｏＣＨ，ＬｅｅＹＹ（ｅｄｓ．），Ｍａｎｔｌｅ

ｄｙｎａｍｉｃｓａｎｄｐｌａｔｅｉｎｔｅｒａｃｔｉｏｎｓｉｎｅａｓｔＡｓｉａ．Ａｍ．Ｇｅｏｄｙｎａｍｉｃｓ

Ｓｅｒｉｅｓ，２７．ＡｍｅｒｉｃａｎＧｅｏｐｈｙｓｉｃａｌＵｎｉｏｎ，Ｗａｓｈｉｎｇｔｏｎ，ＤＣ，

ｐｐ．１０７～１２６．

ＨａｎｓｔｅｅｎＴ Ｈ，ＴｒｏｌｌＶＲ．２００３．Ｏｘｙｇｅｎｉｓｏｔｏｐｅｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｏｆ

ｘｅｎｏｌｉｔｈｓｆｒｏｍｔｈｅｏｃｅａｎｉｃｃｒｕｓｔａｎｄｖｏｌｃａｎｉｃｅｄｉｆｉｃｅｂｅｎｅａｔｈ

ＧｒａｎＣａｎａｒｉａ（ＣａｎａｒｙＩｓｌａｎｄｓ）．ＣｈｅｍｉｃａｌＧｅｏｌｏｇｙ，１９３，１８１～

１９３．

ＨｕＰＱ，ＺｈａｎｇＭＪ，ＴａｎｇＺＬ，ＬｉＣ，ＷａｎｇＪＺ．２００７．Ｃｈｅｍｉｃａｌ

ａｎｄｓｔａｂｌｅｉｓｏｔｏｐｉｃｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｓｏｆｖｏｌａｔｉｌｅｓｉｎｍａｎｔｌｅｐｅｒｉｄｏｔｉｔｅｓ

ｏｆｔｈｅ Ｙｕｓｈｉｇｏｕｏｐｈｉｏｌｉｔｅｉｎ Ｑｉｌｉａｎｏｒｏｇｅｎｉｃｂｅｌｔ，ｗｅｓｔｅｒｎ

Ｃｈｉｎａ．ＡｃｔａＰｅｔｒｏｌｏｇｉｃＳｉｎｉｃａ，２３（１），１６９～７６．

ＪａｃｋｓｏｎＤＨ，ＭａｔｔｅｙＤＰ，ＳａｎｔｏｓｈＭ，ＨａｒｒｉｓＮ．Ｂ．１９８８．Ｃａｒｂｏｎ

ｓｔａｂｌｅｉｓｏｔｏｐｅａｎａｌｙｓｉｓｏｆｆｌｕｉｄｉｎｃｌｕｓｉｏｎｓｂｙｓｔｅｐｐｅｄｈｅａｔｉｎｇ．

Ｍｅｍ．Ｇｅｏｌ．Ｓｏｃ．Ｉｎｄｉａ１１，１４９～１５８．

ＪａｖｏｙＭ，ＰｉｎｅａｕＦ．１９９１．Ｔｈｅｖｏｌａｔｉｌｅｓｒｅｃｏｒｄｏｆａ＂ｐｏｐｐｉｎｇ＂ｒｏｃｋ

ｆｒｏｍｔｈｅＭｉｄＡｔｌａｎｔｉｃＲｉｄｇｅａｔ１４Ｎ：Ｃｈｅｍｉｃａｌａｎｄｉｓｏｔｏｐｉｃ

ｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｏｆｇａｓｔｒａｐｐｅｄｉｎｔｈｅｖｅｓｉｃｌｅｓ．ＥａｒｔｈＰｌａｎｅｔ．Ｓｃｉ．

Ｌｅｔｔ．，１０７，５９８～６１１．

Ｋａｒａｓｏｎ Ｈ，ｖａｎ ｄｅｒ Ｈｉｌｓｔ Ｒ．２０００．Ｃｏｎｓｔｒａｉｎｔｓ ｏｎ ｍａｎｔｌｅ

ｃｏｎｖｅｃｔｉｏｎｆｒｏｍｓｅｉｓｍｉｃｔｏｍｏｇｒａｐｈｙ，Ｇｅｏｐｈｙｓ．Ｍｏｎｏｇｒ．，１２１，

２７７～２８８．

ＫｅｌｌｅｙＤＳ，ＦｒｕｅｈＧｒｅｅｎＧ．１９９５．Ｍｅｔｈａｎｅｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎｓａｎｄ

ｉｓｏｔｏｐｉｃｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｓｉｎｌａｙｅｒ３ｏｆｔｈｅｏｃｅａｎｉｃｃｒｕｓｔ．ＥＯＳ．７６：

Ｆ６７５．

ＫｏｎｎｅｒｕｐＭａｄｓｅｎＪ，ＫｒｅｕｌｅｎＲ，Ｒｏｓｅ ＨａｎｓｅｎＪ．１９８８．Ｓｔａｂｌｅ

ｉｓｏｔｏｐｅ ｃｈａｒａｃｔｅｒｉｓｔｉｃｓ ｏｆ ｈｙｄｒｏｃａｒｂｏｎ ｇａｓｅｓ ｉｎ ａｌｋａｌｉｎｅ

Ｉｌｉｍａｕｓｓｑｃｏｍｐｌｅｘ，ｓｏｕｔｈＧｒｅｅｎｌａｎｄ．Ｂｕｌｌ．Ｍｉｎｅｒａｌ．，１１１，５６７

～５７６．

ＫｙｓｅｒＴ Ｋ．１９８６．Ｓｔａｂｌｅｉｓｏｔｏｐｅｖａｒｉａｔｉｏｎｓｉｎｔｈｅｍａｎｔｌｅ．Ｉｎ：

ＶａｌｌｅｙＪＷ，ＴａｙｌｏｒＪｒ．ＨＰ，Ｏ＇ＮｅｉｌＪＲ（Ｅｄｓ．），Ｓｔａｂｌｅｉｓｏｔｏｐｅｓ

ｉｎ ｈｉｇｈ ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ ｇｅｏｌｏｇｉｃａｌ ｐｒｏｃｅｓｓｅｓ． Ｒｅｖｉｅｗｓ ｉｎ

Ｍｉｎｅｒａｌｏｇｙ．１６，ｐｐ．１４１～１６４．

ＬａｎｄｉｓＧＰ，ＲｙｅＲＯ．２００５．Ｃｈａｒａｃｔｅｒｉｚａｔｉｏｎｏｆｇａｓｃｈｅｍｉｓｔｒｙａｎｄ

ｎｏｂｌｅｇａｓｉｓｏｔｏｐｅ ｒａｔｉｏｓ ｏｆｉｎｃｌｕｓｉｏｎ ｆｌｕｉｄｓｉｎ ｍａｇｍａｔｉｃ

ｈｙｄｒｏｔｈｅｒｍａｌａｎｄｍａｇｍａｔｉｃｓｔｅａｍａｌｕｎｉｔｅ．ＣｈｅｍｉｃａｌＧｅｏｌｏｇｙ

２１５，１５５～１８４．

ＬｉＳＧ，ＸｉａｏＹＬ，ＬｉｕＤＬ，ＣｈｅｎＹ，ＧｅＮ，ＺｈａｎｇＳ，ＳｕｎＳＳ，

ＣｏｎｇＢ，ＺｈａｎｇＲ，ＨａｒｔＳＲ，ＷａｎｇＳ．１９９３．Ｃｏｌｌｉｓｉｏｎｏｆｔｈｅ

ＮｏｒｔｈＣｈｉｎａａｎｄＹａｎｇｔｚＢｌｏｃｋｓａｎｄｆｏｒｍａｔｉｏｎｏｆｃｏｅｓｉｔｅｂｅａｒｉｎｇ

ｅｃｌｏｇｉｔｅｓ．ＣｈｅｍｉｃａｌＧｅｏｌｏｇｙ，１０９，８９～１１１．

ＬｉｕＹＳ，ＧａｏＳ，ＫｅｌｅｍｅｎＰＢ，Ｘｕ Ｗ Ｌ．２００８．Ｒｅｃｙｃｌｅｄｃｒｕｓｔ

ｃｏｎｔｒｏｌｓｃｏｎｔｒａｓｔｉｎｇ ｓｏｕｒｃｅ ｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｓ ｏｆ Ｍｅｓｏｚｏｉｃ ａｎｄ

ＣｅｎｏｚｏｉｃｂａｓａｌｔｓｉｎｔｈｅＮｏｒｔｈＣｈｉｎａＣｒａｔｏｎ．Ｇｅｏｃｈｉｍｉｃａｅｔ

ＣｏｓｍｏｃｈｉｍｉｃａＡｃｔａ，７２（９），２３４９～２３７６．

ＭａｃｐｈｅｒｓｏｎＣＧ，ＨｉｌｔｏｎＤＲ，ＭａｔｔｅｙＤＰ，ＳｉｎｔｏｎＪＭ．２０００．

Ｅｖｉｄｅｎｃｅｆｏｒａｎ１８Ｏｄｅｐｌｅｔｅｄ ｍａｎｔｌｅｐｌｕｍｅｆｒｏｍｃｏｎｔｒａｓｔｉｎｇ

１８Ｏ／１６Ｏｒａｔｉｏｓｏｆｂａｃｋａｒｃｌａｖａｓｆｒｏｍｔｈｅ ＭａｎｕｓＢａｓｉｎａｎｄ

ＭａｒｉａｎａＴｒｏｕｇｈ．ＥａｒｔｈａｎｄＰｌａｎｅｔａｒｙＳｃｉｅｎｃｅＬｅｔｔｅｒｓ，１７６，１７１

～１８３．

Ｍａｔｔｅｙ Ｄ，Ｌｏｗｒｙ Ｄ， Ｍａｃｐｈｅｓｏｎ Ｃ．１９９４． Ｏｘｙｇｅｎ ｉｓｏｔｏｐｅ

ｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｏｆｍａｎｔｌｅｐｅｒｉｄｏｔｉｔｅ．ＥａｒｔｈａｎｄＰｌａｎｅｔａｒｙＳｃｉｅｎｃｅ

Ｌｅｔｔｅｒｓ，１２８，２３１～２４１．

ＭｅｎｚｉｅｓＭＡ，ＦａｎＷ Ｍ，ＺｈａｎｇＭ．１９９３．ＰａｌａｅｏｚｏｉｃａｎｄＣｅｎｏｚｏｉｃ

ｌｉｔｈｏｐｒｏｂｅｓａｎｄｔｈｅｌｏｓｓｏｆ＞１２０ｋｍｏｆＡｒｃｈａｅａｎｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｅ，

ＳｉｎｏＫｏｒｅａｎｃｒａｔｏｎ，Ｃｈｉｎａ．Ｉｎ：Ｐｒｉｃｈａｒｄ Ｈ Ｍ ｅｔａｌ．ｅｄｓ．

Ｍａｇｍａｔｉｃ Ｐｒｏｃｅｓｓｅｓ ａｎｄ Ｐｌａｔｅ Ｔｅｃｔｏｎｉｃｓ．Ｌｏｎｄｏｎ：Ｇｅｏｌ．

ＳｏｃｉｅｔｙＳｐｅｃｉａｌＰｕｂｌｉｃａｔｉｏｎ，７６，７１～７８．

ＮａｄｅａｕＳ，ＰｉｎｅａｕＦ，ＪａｖｏｙＭ．１９９０．Ｃａｒｂｏｎｃｏｎｃｅｎｔｒａｔｉｏｎｓａｎｄ

ｉｓｏｔｏｐｉｃｒａｔｉｏｓｉｎｆｌｕｉｄｉｎｃｌｕｓｉｏｎｂｅａｒｉｎｇｕｐｐｅｒｍａｎｔｌｅｘｅｎｏｌｉｔｈｓ

ａｌｏｎｇｔｈｅｎｏｒｔｈｗｅｓｔｅｒｎ ｍａｒｇｉｎｏｆＮｏｒｔｈ Ａｍｅｒｉｃａ．Ｃｈｅｍｉｃａｌ

Ｇｅｏｌｏｇｙ，８１，２７１～２９７．

ＮｉｕＹ．２００５．Ｇｅｎｅｒａｔｉｏｎａｎｄｅｖｏｌｕｔｉｏｎｏｆｂａｓａｌｔｉｃｍａｇｍａｓ．高校地

质学报，１１，９～４６．

ＮｉｕＹ，ＢａｔｉｚａＲ．１９９７．Ｔｒａｃｅｅｌｅｍｅｎｔｅｖｉｄｅｎｃｅｆｒｏｍｓｅａｍｏｕｎｔｓｆｏｒ

ｒｅｃｙｃｌｅｄｏｃｅａｎｉｃｃｒｕｓｔｉｎｔｈｅＥａｓｔｒｅｎＰａｃｉｆｉｃｍａｎｔｉｌｅ．Ｅａｒｔｈａｎｄ

ＰｌａｎｅｔａｒｙＳｃｉｅｎｃｅＬｅｔｔｅｒｓ，１４８，４７１～４８３．

ＰｉｎｅａｕＦ，ＭａｔｈｅｚＥＡ．１９９０．Ｃａｒｂｏｎｉｓｏｔｏｐｅｓｉｎｘｅｎｏｌｉｔｈｓｆｒｏｍｔｈｅ

Ｈｕａｌａｌａｉｖｏｌｃａｎｏ， Ｈａｗａｉｉ，ａｎｄｔｈｅ ｇｅｎｅｒａｔｉｏｎ ｏｆｉｓｏｔｏｐｉｃ

ｖａｒｉａｂｉｌｉｔｙ．ＧｅｏｃｈｉｍｉｃａｅｔＣｏｓｍｏｃｈｉｍｉｃａＡｃｔａ，５４，２１７～２２７．

ＲｅｉｓｂｅｒｇＬ，ＺｈｉＸＣ，ＬｏｒａｎｄＪＰ，ＷａｇｎｅｒＣ，ＰｅｎｇＺＣ，Ｃａｔｈｅｒｉｎｅ

ＺｉｍｍｅｒｍａｎｎＣ．２００５．ＲｅＯｓａｎｄＳｓｙｓｔｅｍａｔｉｃｓｏｆｓｐｉｎｅｌ

ｐｅｒｉｄｏｔｉｔｅ ｘｅｎｏｌｉｔｈｓ ｆｒｏｍ ｅａｓｔ ｃｅｎｔｒａｌ Ｃｈｉｎａ． Ｅａｒｔｈ ａｎｄ

ＰｌａｎｅｔａｒｙＳｃｉｅｎｃｅＬｅｔｔｅｒｓ，２３９，２８６～３０８．

ＲｉｐｌｅｙＥＭ，ＢｕｔｌｅｒＢＫ，ＴａｉｂＮＩ．，１９９２．Ｅｆｆｅｃｔｓｏｆｄｅｖｏｌａｔｉｌｉｚａｔｉｏｎ

ｏｎｔｈｅｈｙｄｒｏｇｅｎｉｓｏｔｏｐｉｃｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｏｆｐｅｌｉｔｉｃｒｏｃｋｓｉｎｔｈｅ

ｃｏｎｔａｃｔ ａｕｒｅｏｌｅ ｏｆ ｔｈｅ Ｄｕｌｕｔｈ Ｃｏｍｐｌｅｘ， ｎｏｒｔｈｅａｓｔｅｒｎ

Ｍｉｎｎｅｓｏｔａ，Ｕ．Ｓ．Ａ．ＣｈｅｍｉｃａｌＧｅｏｌｏｇｙ，１０２，１８５～１９７．

ＲｕｄｎｉｃｋＲＬ，ＧａｏＳ，ＬｉｎｇＷ，ＬｉｕＹ，ＭｃＤｏｎｏｕｇｈａＷ Ｆ．２００４．

Ｐｅｔｒｏｌｏｇｙａｎｄｇｅｏｃｈｅｍｉｓｔｒｙｏｆｓｐｉｎｅｌｐｅｒｉｄｏｔｉｔｅｘｅｎｏｌｉｔｈｓｆｒｏｍ

ＨａｎｎｕｏｂａａｎｄＱｉｘｉａ，ＮｏｒｔｈＣｈｉｎａｃｒａｔｏｎ．Ｌｉｔｈｏｓ，７７（１～４），

６０９～６３７．

Ｓｃｈｏｅｌｌ Ｍ．１９８８． Ｍｕｌｔｉｐｌｅｏｒｉｇｉｎｓｏｆ ｍｅｔｈａｎｅｉｎｔｈｅ Ｅａｒｔｈ．

ＣｈｅｍｉｃａｌＧｅｏｌｏｇｙ，７１，１～１０．

ＳｃｈｕｌｚｅＤＪ，ＨａｒｔｅＢ，ＶａｌｌｅｙＪＷ，ＣｈａｎｎｅｒＤＭ．２００４．Ｅｖｉｄｅｎｃｅｏｆ

ｓｕｂｄｕｃｔｉｏｎａｎｄｃｒｕｓｔｍａｎｔｌｅ ｍｉｘｉｎｇｆｒｏｍ ａｓｉｎｇｌｅｄｉａｍｏｎｄ．

Ｌｉｔｈｏｓ，７７，３４９～３５８．

ＴａｔｓｕｍｏｔｏＭ，ＢａｓｕＡ Ｒ，Ｈｕａｎｇ Ｗ Ｋ．１９９２．Ｓｒ，Ｎｄ，ａｎｄＰｂ

ｉｓｏｔｏｐｅｓｏｆｕｌｔｒａｍａｆｉｃｘｅｎｏｌｉｔｈｓｉｎｖｏｌｃａｎｉｃｒｏｃｋｏｆｅａｓｔｅｒｎ

Ｃｈｉｎａ．ＥａｒｔｈａｎｄＰｌａｎｅｔａｒｙＳｃｉｅｎｃｅＬｅｔｔｅｒｓ，１１３，１０７～１２８．

ＴａｙｌｏｒＢＥ．１９８６．Ｍａｇｍａｔｉｃｖｏｌａｔｉｌｅｓ：ＩｓｏｔｏｐｉｃｖａｒｉａｔｉｏｎｏｆＣ，Ｈ，

ａｎｄＳ．Ｉｎ：Ｖａｌｌｅｙ Ｊ Ｗ （ｅｄ．），Ｓｔａｂｌｅｉｓｏｔｏｐｅｓｉｎ ｈｉｇｈ

ｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ ｇｅｏｌｏｇｉｃａｌ ｐｒｏｃｅｓｓｅｓ． Ｍｉｎｅｒａｌｏｇｉｃａｌ Ｓｏｃｉｅｔｙ ｏｆ

Ａｍｅｒｉｃａ，１６，ｐｐ．１８５～２２５．

ＴｒｕｌｌＴ，ＮａｄｅａｎＳ，ＰｉｎｅａｕＦ，ＰｏｌｖｅＭ，Ｊａｖｏｙ Ｍ．１９９３．ＣＨｅ

ｓｙｓｔｅｍａｔｉｃｓｉｎｈｏｔｓｐｏｔｘｅｎｏｌｉｔｈｓ：Ｉｍｐｌｉｃａｔｉｏｎｓｆｏｒｍａｎｔｌｅｃａｒｂｏｎ

ｃｏｎｔｅｎｔｓａｎｄｃａｒｂｏｎｒｅｃｙｃｌｉｎｇ．ＥａｒｔｈａｎｄＰｌａｎｅｔａｒｙＳｃｉｅｎｃｅ

Ｌｅｔｔｅｒｓ，１１８，４３～６４．

ＷｉｄｏｍＥ，ＦａｒｑｕｈａｒＪ．２００３．Ｏｘｙｇｅｎｉｓｏｔｏｐｅｓｉｇｎａｔｕｒｅｓｉｎｏｌｉｖｉｎｅｓ

ｆｒｏｍＳａｏ Ｍｉｇｕｅｌ（Ａｚｏｒｅｓ）ｂａｓａｌｔｓ．ＣｈｅｍｉｃａｌＧｅｏｌｏｇｙ，１９３，

１２３



地　质　学　报 ２００９年

２３７～２５５．

ＷｕＦＹ，ＬｉｎＪＱ，ＷｉｌｄｅＳＡ，ＺｈａｎｇＸＯ，ＹａｎｇＪＨ．２００５．Ｎａｔｕｒｅ

ａｎｄｓｉｇｎｉｆｉｃａｎｃｅｏｆｔｈｅｅａｒｌｙｃｒｅｔａｃｅｏｕｓｇｉａｎｔｉｇｎｅｏｕｓｅｖｅｎｔｉｎ

ｅａｓｔｅｒｎＣｈｉｎａ．ＥａｒｔｈａｎｄＰｌａｎｅｔａｒｙＳｃｉｅｎｃｅＬｅｔｔｅｒｓ，２３３，１０３～

１１９．

ＷｕＦＹ，ＷａｌｋｅｒＲＪ，ＲｅｎＸ Ｗ，ＳｕｎＤ Ｙ，ＺｈｏｕＸ Ｈ．２００３．

Ｏｓｍｉｕｍｉｓｏｔｏｐｉｃｃｏｎｓｔｒａｉｎｔｓｏｎｔｈｅａｇｅｏｆｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｉｃｍａｎｔｌｅ

ｂｅｎｅａｔｈｎｏｒｔｈｅａｓｔｅｒｎＣｈｉｎａ．ＣｈｅｍｉｃａｌＧｅｏｌｏｇｙ，１９６，１０７～

１２９．

ＷｕＦＹ，ＷａｌｋｅｒＲＪ，ＹａｎｇＹＨ，ＹｕａｎＨＬ，ＹａｎｇＪＨ．２００６．Ｔｈｅ

ｃｈｅｍｉｃａｌｔｅｍｐｏｒａｌｅｖｏｌｕｔｉｏｎｏｆｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｉｃｍａｎｔｌｅｕｎｄｅｒｌｙｉｎｇ

ｔｈｅＮｏｒｔｈＣｈｉｎａＣｒａｔｏｎ．ＧｅｏｃｈｉｍｉｃａｅｔＣｏｓｍｏｃｈｉｍｉｃａＡｃｔａ，７０

（１９），５０１３～５０３４．

ＸｉａＱＫ，ＤａｌｌａｉＬ，ＤｅｌｏｕｌｅＥ．２００４．Ｏｘｙｇｅｎａｎｄｈｙｄｒｏｇｅｎｉｓｏｔｏｐｅ

ｈｅｔｅｒｏｇｅｎｅｉｔｙ ｏｆ ｃｌｉｎｏｐｙｒｏｘｅｎｅ ｍｅｇａｃｒｙｓｔｓ ｆｒｏｍ Ｎｕｓｈａｎ

Ｖｏｌｃａｎｏ，ＳＥＣｈｉｎａ．ＣｈｅｍｉｃａｌＧｅｏｌｏｇｙ，２０９，１３７～１５１．

ＸｕＹＧ，ＢｏｄｉｎｉｅｒＪＬ．２００４．Ｃｏｎｔｒａｓｔｉｎｇｅｎｒｉｃｈｍｅｎｔｓｉｎｈｉｇｈａｎｄ

ｌｏｗｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅｍａｎｔｌｅｘｅｎｏｌｉｔｈｓｆｒｏｍＮｕｓｈａｎ，ＥａｓｔｅｒｎＣｈｉｎａ．

ＪｏｕｒｎａｌｏｆＧｅｏｌｏｇｙ，４５（２），３２１～３４１．

Ｘｕ Ｙ Ｇ．２００１．Ｔｈｅｒｍｏｔｅｃｔｏｎｉｃ ｄｅｓｔｒｕｃｔｉｏｎ ｏｆｔｈｅ ａｒｃｈａｅａｎ

ｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｉｃｋｅｅｌｂｅｎｅａｔｈｔｈｅｓｉｎｏｋｏｒｅａｎｃｒａｔｏｎｉｎ ｃｈｉｎａ：

ｅｖｉｄｅｎｃｅ，ｔｉｍｉｎｇａｎｄｍｅｃｈａｎｉｓｍ．ＰｈｙｓｉｃｓａｎｄＣｈｅｍｉｓｔｒｙｏｆｔｈｅ

Ｅａｒｔｈ，２６（９～１０），７４７～７５７．

ＸｕＸＳ，ＧｒｉｆｆｉｎＷＬ，Ｏ＇ＲｅｉｌｌｙＳＹ，ＰｅａｒｓｏｎＮＪ，ＧｅｎｇＨＹ，Ｚｈｅｎｇ

ＪＰ．２００８．ＲｅＯｓｉｓｏｔｏｐｅｓｏｆｓｕｌｆｉｄｅｓｉｎｍａｎｔｌｅｘｅｎｏｌｉｔｈｓｆｒｏｍ

ｅａｓｔｅｒｎＣｈｉｎａ．Ｌｉｔｈｏｓ，１０２（１～２），４３～６４．

ＹａｎｇＸ Ｙ，Ｚｈｅｎｇ Ｙ，Ｌｉｕ Ｄ ＤａｉＪ．２００１．Ｓｔｕｄｙｏｎｃｈｅｍｉｃａｌ

ｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｓｏｆｆｌｕｉｄｉｎｃｌｕｓｉｏｎｓｆｒｏｍｐｅｒｉｄｏｔｉｔｅａｎｄｅｃｌｏｇｉｔｅｓｉｎ

ＥａｓｔｅｒｎＣｈｉｎａ．Ｐｈｙｓ．Ｃｈｅｍ．Ｅａｒｔｈ，２６，７０５～７１８．

ＺｈａｉＭＧ，ＦａｎＱＣ，ＺｈａｎｇＨＦ，ＳｕｉＪＬ，ＳｈａｏＪＡ．２００７．Ｌｏｗｅｒ

ｃｒｕｓｔａｌｐｒｏｃｅｓｓｅｓｌｅａｄｉｎｇｔｏ Ｍｅｓｏｚｏｉｃｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｉｃｔｈｉｎｎｉｎｇ

ｂｅｎｅａｔｈｅａｓｔｅｒｎＮｏｒｔｈＣｈｉｎａ：Ｕｎｄｅｒｐｌａｔｉｎｇ，ｒｅｐｌａｃｅｍｅｎｔａｎｄ

ｄｅｌａｍｉｎａｔｉｏｎ．Ｌｉｔｈｏｓ，９６（１～２），３６～５４．

ＺｈａｎｇＨＦ，ＳｕｎＭ，ＺｈｏｕＸＨ，ＦａｎＷ Ｍ，ＺｈａｉＭ Ｇ，ＹｉｎＪＦ．

２００２．Ｍｅｓｏｚｏｉｃｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｉｃｄｅｓｔｒｕｃｔｉｏｎ ｂｅｎｅａｔｈｔｈｅ Ｎｏｒｔｈ

ＣｈｉｎａＣａｒｔｏｎ．Ｃｏｎｔｒｉｂ．Ｍｉｎｅｒａｌ．Ｐｅｔｒｏｌ．，１４４，２４１～２５３．

ＺｈａｎｇＨＦ，ＹｉｎｇＪＦ，ＳｈｉｍｏｄａＧ，ＫｉｔａＮＴ，ＭｏｒｉｓｈｉｔａＹ，ＳｈａｏＪ

Ａ．ＴａｎｇＹＪ．２００７．Ｉｍｐｏｒｔａｎｃｅｏｆｍｅｌｔｃｉｒｃｕｌａｔｉｏｎａｎｄｃｒｕｓｔ

ｍａｎｔｌｅｉｎｔｅｒａｃｔｉｏｎｉｎｔｈｅｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｉｃｅｖｏｌｕｔｉｏｎｂｅｎｅａｔｈｔｈｅ

ＮｏｒｔｈＣｈｉｎａＣｒａｔｏｎ．Ｌｉｔｈｏｓ，９６（１～２），６７～８９．

ＺｈａｎｇＭＪ，ＷａｎｇＸＢ，ＬｉｕＧ，ＺｈａｎｇＴ Ｗ，ＢｏＷ Ｒ．２００４．Ｔｈｅ

ｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｓｏｆｕｐｐｅｒｍａｎｔｌｅｆｌｕｉｄｓｂｅｎｅａｔｈＥａｓｔｅｒｎＣｈｉｎａ．

ＡｃｔａＧｅｏｌｏｇｉｃａＳｉｎｉｃａ，７８（１），１２５～１３０．

ＺｈａｎｇＭＪ，ＨｕＰＱ，ＺｈｅｎｇＰ，ＷａｎｇＸＢ，ＬｉＬ Ｗ．２００５．Ｔｈｅ

ｏｃｃｕｒｒｅｎｃｅｍｏｄｅｓｏｆＨ２ｉｎｍａｎｔｌｅｄｅｒｉｖｅｄｒｏｃｋｓ，Ｉｎ：ＭａｏＪＷ，

ＢｉｅｒｌｅｉｎＦ Ｐ （ｅｄｓ），Ｍｉｎｅｒａｌｄｅｐｏｓｉｔｒｅｓｅａｒｃｈ．Ｎｅｗ Ｙｏｒｋ：

Ｓｐｒｉｎｇｅｒ，ｐｐ７３～７６．

ＺｈａｎｇＭＪ，ＨｕＰＱ，ＮｉｕＹＬ，ＳｕＳＧ．２００７．Ｃｈｅｍｉｃａｌａｎｄｓｔａｂｌｅ

ｉｓｏｔｏｐｉｃｃｏｎｓｔｒａｉｎｓｏｎｔｈｅｎａｔｕｒｅａｎｄｏｒｉｇｉｎｏｆｖｏｌａｔｉｌｅｓｉｎｔｈｅ

ｓｕｂｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｌｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｉｃ ｍａｎｔｌｅ ｂｅｎｅａｔｈ ｅａｓｔｅｒｎ Ｃｈｉｎａ．

Ｌｉｔｈｏｓ，９６，５５～６６．

ＺｈａｎｇＭ Ｊ，Ｎｉｕ Ｙ，Ｈｕ Ｐ Ｑ．２００８．Ｖｏｌａｔｉｌｅｓｉｎｔｈｅ ｍａｎｔｌｅ

ｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｅ：Ｏｃｃｕｒｒｅｎｃｅｍｏｄｅｓａｎｄｃｈｅｍｉｃａｌｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｓ．Ｉｎ：

ＡｎｄｅｒｓｏｎＪ Ｅ，Ｃｏａｔｅｓ Ｒ Ｗ （Ｅｄｓ．）， Ｔｈｅｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｅ：

Ｇｅｏｃｈｅｍｉｓｔｒｙ，Ｇｅｏｌｏｇｙａｎｄ Ｇｅｏｐｈｙｓｉｃｓ．Ｎｅｗ Ｙｏｒｋ：Ｎｏｖａ

ＳｃｉｅｎｃｅＰｕｂｌｉｓｈｅｒｓ，（ｉｎｐｒｅｓｓ）．

ＺｈｅｎｇＪＰ，Ｏ＇ＲｅｉｌｌｙＳＹ，ＧｒｉｆｆｉｎＷＬ，ＺｈａｎｇＭ，ＬｕＦＸ，ＬｉｕＧＬ．

２００４．ＮａｔｕｒｅａｎｄｅｖｏｌｕｔｉｏｎｏｆＭｅｓｏｚｏｉｃＣｅｎｏｚｏｉｃｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｉｃ

ｍａｎｔｌｅｂｅｎｅａｔｈｔｈｅＣａｔｈａｙｓｉａｂｌｏｃｋ，ＳＥＣｈｉｎａ．Ｌｉｔｈｏｓ，７４，４１

～６５．

ＺｈｅｎｇＪＰ，ＧｒｉｆｆｉｎＷＬ，Ｏ＇ＲｅｉｌｌｙＳＹ，ＹｕＣＭ，ＺｈａｎｇＨＦ，Ｐｅａｒｓｏｎ

Ｎ，Ｚｈａｎｇ Ｍ．２００７．Ｍｅｃｈａｎｉｓｍ ａｎｄｔｉｍｉｎｇｏｆｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｉｃ

ｍｏｄｉｆｉｃａｔｉｏｎａｎｄｒｅｐｌａｃｅｍｅｎｔｂｅｎｅａｔｈｔｈｅｅａｓｔｅｒｎＮｏｒｔｈＣｈｉｎａ

Ｃｒａｔｏｎ．ＧｅｏｃｈｉｍｉｃａｅｔＣｏｓｍｏｃｈｉｍｉｃａＡｃｔａ，７１（２１），５２０３～

５２２５．

Ｚｈｅｎｇ Ｙ Ｆ． １９９０． Ｃａｒｂｏｎｏｘｙｇｅｎ ｉｓｏｔｏｐｉｃ ｃｏｖａｒｉａｔｉｏｎ ｉｎ

ｈｙｄｒｏｔｈｅｒｍａｌｃａｌｃｉｔｅｄｕｒｉｎｇ ｄｅｇａｓｓｉｎｇ ｏｆＣＯ２． Ｍｉｎｅｒａｌｉｕｍ

Ｄｅｐｏｓｉｔａ，２５，２４６～２５０

ＺｈｏｕＸＨ，ＳｕｎＭ，ＺｈａｎｇＧＨ，ＣｈｅｎＳＨ．２００２．Ｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｌｃｒｕｓｔ

ａｎｄｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｉｃ ｍａｎｔｌｅｉｎｔｅｒａｃｔｉｏｎ ｂｅｎｅａｔｈ Ｎｏｒｔｈ Ｃｈｉｎａ．

Ｌｉｔｈｏｓ，６２，１１１～１２４．

２２３



第３期　　　　　　　　　　　张铭杰等：中国东部陆下岩石圈地幔中的再循环地壳流体组分

犚犲犮狔犮犾犲犱犆狉狌狊狋犪犾犞狅犾犪狋犻犾犲狊犻狀狋犺犲犛狌犫犮狅狀狋犻狀犲狀狋犪犾犔犻狋犺狅狊狆犺犲狉犻犮

犕犪狀狋犾犲犫犲狀犲犪狋犺犈犪狊狋犲狉狀犆犺犻狀犪

ＺＨＡＮＧＭｉｎｇｊｉｅ
１），ＬＩＹａｎｘｉｎ１

），ＨＵＰｅｉｑｉｎｇ
１），ＷＡＮＧＸｉａｎｂｉｎ２

），ＮＩＵＹａｏｌｉｎｇ
３）， ＦＵＰｉａｏｅｒ１

）

１）犐狀狊狋犻狋狌狋犲狅犳犌犲狅犾狅犵犻犮犪犾犛犮犻犲狀犮犲，犆狅犾犾犲犵犲狅犳犈犪狉狋犺犪狀犱犈狀狏犻狉狅狀犿犲狀狋犪犾犛犮犻犲狀犮犲狊，犔犪狀狕犺狅狌犝狀犻狏犲狉狊犻狋狔，犔犪狀狕犺狅狌，７３００００；

２）犓犲狔犔犪犫狅犳犌犪狊犌犲狅犮犺犲犿犻狊狋狉狔，犐狀狊狋犻狋狌狋犲狅犳犌犲狅犾狅犵狔犪狀犱犌犲狅狆犺狔狊犻犮狊，犆犃犛，犔犪狀狕犺狅狌，７３００００；

３）犇犲狆犪狉狋犿犲狀狋狅犳犈犪狉狋犺犛犮犻犲狀犮犲狊，犇狌狉犺犪犿犝狀犻狏犲狉狊犻狋狔，犇狌狉犺犪犿犇犎１３犔犈犝犓

犃犫狊狋狉犪犮狋

Ｔｈｅｖｏｌａｔｉｌｅｓｉｎｍａｎｔｌｅｘｅｎｏｌｉｔｈｓｃａｎｐｒｏｖｉｄｅｔｈｅｃｌｕｅｓｆｏｒｍａｎｔｌｅｅｖｏｌｕｔｉｏｎａｎｄａｒｅｕｓｅｄｔｏｒｅｖｅａｌｔｈｅ

ｎａｔｕｒｅａｎｄｏｒｉｇｉｎｏｆｒｅｃｙｃｌｅｄｃｒｕｓｔａｌｖｏｌａｔｉｌｅｓ（ＲＣＶｓ）ｉｎＥａｒｔｈ＇ｓｍａｎｔｌｅ．Ｔｈｅｃａｒｂｏｎ，ｏｘｙｇｅｎａｎｄｈｙｄｒｏｇｅｎ

ｉｓｏｔｏｐｉｃｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｓｏｆｖｏｌａｔｉｌｅｓｉｎｔｈｅｏｌｉｖｉｎｅ（Ｏｌｖ），ｏｒｔｈｏｐｙｒｏｘｅｎｅ（Ｏｐｘ）ａｎｄｃｌｉｎｏｐｙｒｏｘｅｎｅ（Ｃｐｘ）ｏｆ

ｔｈｅｌｈｅｒｚｏｌｉｔｅｘｅｎｏｌｉｔｈｓｆｒｏｍｅａｓｔｅｒｎＣｈｉｎａｈａｖｅｂｅｅｎｍｅａｓｕｒｅｄｂｙｓｔｅｐｗｉｓｅｈｅａｔｉｎｇｍａｓｓｓｐｅｃｔｒｏｍｅｔｅｒｓ．

Ｔｈｅｒｅｓｕｌｔｓｉｎｔｅｇｒａｔｅｄｗｉｔｈｃｈｅｍｉｃａｌｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｏｆｖｏｌａｔｉｌｅｓ（Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００４）ｓｈｏｗｔｈａｔｔｈｅｖｏｌａｔｉｌｅｓ

ｒｅｓｉｄｅｄｉｎｔｈｅｅａｒｌｙｓｔａｇｅｆｌｕｉｄｉｎｃｌｕｓｉｏｎｓａｎｄｓｔｒｕｃｔｕｒａｌｄｅｆｅｃｔｓａｎｄｖａｃａｎｃｉｅｓｗｅｒｅｍａｉｎｌｙｒｅｌｅａｓｅｄａｔａ

ｈｉｇｈｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ（８００～１２００℃），ａｎｄｄｉｓｐｌａｙｌｉｇｈｔｅｒδ
１３ＣｖａｌｕｅｓｏｆＣＯ２ａｎｄＣＯ，ｗｈｉｃｈａｒｅｄｉｓｔｉｎｃｔｆｒｏｍ

ｍａｎｔｌｅｘｅｎｏｌｉｔｈｓｉｎｏｔｈｅｒｐｌａｃｅｓｏｆｔｈｅｗｏｒｌｄ．Ｔｈｅｖｏｌａｔｉｌｅｓｔｒａｐｐｅｄｉｎｔｈｅｌａｔｅｓｔａｇｅｆｌｕｉｄｉｎｃｌｕｓｉｏｎｓｗｅｒｅ

ｒｅｌｅａｓｅｄａｔａｌｏｗｔｅｍｐｅｒａｔｕｒｅ（３００～６００℃）．ＴｈｅｍａｎｔｌｅｅｖｏｌｕｔｉｏｎｅｖｅｎｔｓｂｅｎｅａｔｈｅａｓｔｅｒｎＣｈｉｎａａｎｄ

ｍｉｎｅｒａｌｐｒｏｐｅｒｔｉｅｓｓｈｏｗｔｈａｔｒｅｃｙｃｌｅｄｃｒｕｓｔａｌｖｏｌａｔｉｌｅｓｗｉｔｈｄｉｆｆｅｒｅｎｔｏｒｉｇｉｎｓｏｃｃｕｒｉｎｔｈｒｅｅｋｉｎｄｓｏｆｆｌｕｉｄ

ｖｏｌａｔｉｌｅｓｉｎｔｈｅｓｕｂｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｌｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｉｃｍａｎｔｌｅ．①Ｉｎｉｔｉａｌｖｏｌａｔｉｌｅｓｏｆｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｉｃｍａｎｔｌｅａｒｅｒｅｌｅａｓｅｄａｔ

８００～１２００℃ ｆｒｏｍ ｒｅｆｒａｃｔｏｒｙ ｍｉｎｅｒａｌｓｌｉｋｅｏｌｉｖｉｎｅ，ａｎｄｓｈｏｗ ｓｉｇｎｉｆｉｃａｎｔｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｓｉｎｃｈｅｍｉｃａｌ

ｃｏｍｐｏｓｉｔｉｏｎｓｂｅｔｗｅｅｎｉｎｔｈｅＮｏｒｔｈＣｈｉｎａｃｒａｔｏｎ（ＮＣＣ，ｄｏｍｉｎａｔｅｄｂｙＣＯ）ａｎｄｉｎＳｏｕｔｈＣｈｉｎａｃｒａｔｏｎ

（ＳＣＣ，ｄｏｍｉｎａｔｅｄｂｙＣＯ２），ｗｈｉｃｈｒｅｐｒｅｓｅｎｔｔｈｅｖｏｌａｔｉｌｅｓｔｒａｐｐｅｄｉｎｄｉｓｔｉｎｃｔｄｅｖｅｌｏｐｍｅｎｔｓｔａｇｅｏｆＮＣＣａｎｄ

ＳＣＣｐｒｉｏｒｔｏｔｈｅｉｒｃｏｍｂｉｎａｔｉｏｎ．ＴｈｅｙａｒｅｃｈａｒａｃｔｅｒｉｚｅｄｂｙδＤＨ
２
，Ｈ
２
Ｏ，δ

１３ＣＣＨ
４
ａｎｄδ

１８ＯＣＯ
２
ｏｆｍａｎｔｌｅｏｒｉｇｉｎ

ｗｉｔｈｌｉｇｈｔｅｒδ
１３ＣｖａｌｕｅｓｏｆＣＯ２ａｎｄＣＯ，ｓｕｇｇｅｓｔｉｎｇｔｈａｔａｌｉｔｔｌｅｏｆＲＣＶｓｍｉｘｅｄｉｎｔｏｉｎｉｔｉａｌｖｏｌａｔｉｌｅｓｏｆｏｌｄ

ｃｒａｔｏｎｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｌｍａｎｔｌｅｄｕｒｉｎｇＰｒｏｔｅｒｏｚｏｉｃｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｌｃｏｌｌｉｓｉｏｎ（１．９Ｇａ）．②Ｔｈｅｍａｎｔｌｅｍｅｔａｓｏｍａｔｉｓｍ

ｖｏｌａｔｉｌｅｓａｒｅｒｅｌｅａｓｅｄａｔ８００～１２００℃ｆｒｏｍＯｐｘａｎｄＣｐｘａｎｄｄｏｍｉｎａｔｅｄｂｙＨ２．Ｈ２ｃｏｎｔｅｎｔｓｉｎＮＣＣ（８０．７３

ｍｍ３／ｇ）ａｒｅｓｉｇｎｉｆｉｃａｎｔｌｙｌｏｗｅｒｔｈａｎｔｈｏｓｅ （１３８．９１ ｍｍ
３／ｇ）ｉｎＳＣＣ．δＤＨ

２
ａｎｄδ

１３ＣＣＨ
４
ｗｉｔｈ ｍａｎｔｌｅ

ｃｈａｒａｃｔｅｒｉｓｔｉｃｓｉｎｄｉｃａｔｅｔｈａｔｔｈｅｍａｉｎｐａｒｔｏｆｍｅｔａｓｏｍａｔｉｃｖｏｌａｔｉｌｅｓａｒｅｄｅｒｉｖｅｄｍａｉｎｌｙｆｒｏｍｍａｎｔｌｅ，ｗｈｉｌｅ

ｌｉｇｈｔｅｒδ
１３ＣｖａｌｕｅｓｏｆＣＯ２ ａｎｄＣＯ，ｈｅａｖｉｅｒδ

１８ＯｏｆＣＯ２ ｓｕｇｇｅｓｔｔｈａｔａｒｅｃｙｃｌｅｄｃｒｕｓｔａｌｆｌｕｉｄｗｉｔｈ

ｔｅｒｒｉｇｅｎｏｕｓｆｅａｔｕｒｅｓｈａｖｅｂｅｅｎｉｎｖｏｌｖｅｄｐｏｓｓｉｂｌｙｂｙａｃｒｕｓｔｍａｎｔｌｅｉｎｔｅｒａｃｔｉｏｎｄｕｒｉｎｇｔｈｅ Ｍｅｓｏｚｏｉｃ

ｃｏｍｂｉｎａｔｉｏｎｐｒｏｃｅｓｓｏｆＮＣＣａｎｄＳＣＣ．③Ｔｈｅｖｏｌａｔｉｌｅｓｏｆｓｕｂｃｏｎｔｉｎｅｎｔａｌｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｅｔｈｉｎｎｉｎｇａｒｅｒｅｌｅａｓｅｄ

ａｔ４００～６００℃ ｆｒｏｍ Ｏｌｖ，ＯｐｘａｎｄＣｐｘｏｆｍａｎｔｌｅｘｅｎｏｌｉｔｈｓ，ａｎｄｃｏｍｐｏｓｅｄｍａｉｎｌｙｏｆＣＯ２ ｗｉｔｈｎｏ

ｓｉｇｎｉｆｉｃａｎｔｄｉｆｆｅｒｅｎｃｅｓｂｅｔｗｅｅｎｉｎＮＣＣａｎｄｉｎＳＣＣ，ｓｕｇｇｅｓｔｉｎｇａｃｏｍｍｏｎｄｅｖｅｌｏｐｍｅｎｔｃｏｎｄｉｔｉｏｎｂｅｔｗｅｅｎ

ＮＣＣａｎｄＳＣＣ．Ｔｈｅｙａｒｅｃｈａｒａｃｔｅｒｉｚｅｄｂｙｃｒｕｓｔａｌδ
１３ＣｏｆＣＯ２ａｎｄＣＯ，ｂｉｏｇｅｎｉｃδ

１３ＣｏｆＣＨ４，ｌｉｇｈｔｅｒａｎｄ

ｖａｒｉａｂｌｅδ
１８ＯｏｆＣＯ２，ａｎｄｌｉｇｈｔｅｒδＤｏｆＨ２，ｉｍｐｌｙｉｎｇａｒｅｃｙｃｌｅｄｏｃｅａｎｉｃｃｒｕｓｔａｌｖｏｌａｔｉｌｅｗｈｉｃｈｃｏｕｌｄｂｅ

ｄｅｒｉｖｅｄｆｒｏｍｄｅｈｙｄｒａｔｉｏｎｏｆｔｈｅｓｕｂｄｕｃｔｅｄｐａｌｅｏＰａｃｉｆｉｃｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｅ（ｏｒｐｒｅｄｅｃｅｓｓｏｒ）ｔｈａｔｌｉｅｓｈｏｒｉｚｏｎｔａｌｌｙ

ｉｎｔｈｅｔｒａｎｓｉｔｉｏｎｚｏｎｅｂｅｎｅａｔｈｅａｓｔｅｒｎＣｈｉｎａ．

犓犲狔狑狅狉犱狊：ｒｅｃｙｃｌｅｄｃｒｕｓｔａｌｖｏｌａｔｉｌｅｓ；ｓｔａｂｌｅｉｓｏｔｏｐｅ；ｌｈｅｒｚｏｌｉｔｅｘｅｎｏｌｉｔｈｓ；ｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｉｃｍａｎｔｌｅ；ｅａｓｔｅｒｎ

Ｃｈｉｎａ

３２３


