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摘要  华北陆块岩石圈经历了中-新生代强烈的岩石圈减薄和随后的地幔增生作用. 来自山东

莒南和青岛晚白垩世玄武岩中橄榄石捕虏晶和地幔包体橄榄石的原位氧同位素分析结果显示, 

它们总体上具有低18O 的特征, 其中莒南橄榄石捕虏晶和地幔包体橄榄石的 Fo=87.589.8, 

18O=4.1‰5.2‰, 平均值为 4.8‰; 青岛玄武岩中地幔包体的橄榄石 Fo=89.089.9, 18O= 

4.1‰5.2‰, 平均值为 4.8‰. 前人的矿物学和地球化学研究资料显示, 这些橄榄岩包体具有

饱满的岩石化学特征和亏损的 Sr-Nd 同位素组成, 类似于亏损的 MORB 型地幔. 因此, 这类低

18O 的地幔橄榄岩可能为经历了俯冲板片高温流体或熔体交代的地幔楔. 结合近年来报道的

新生代低18O 玄武岩和代表残留洋壳的低18O 石榴石辉石岩包体, 我们认为华北大陆岩石圈

中-新生代地幔演化过程中存在俯冲大洋地壳的贡献. 
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华北中-新生代岩石圈减薄和增生作用是目前国

内外研究的热点科学问题之一 . 大量的研究显示在

中-新生代期间华北岩石圈不仅发生了剧烈的减薄作

用, 同时也发生了地幔增生作用 [1~8]. 来自新生代玄

武岩地幔橄榄岩包体的研究显示 , 新生代地幔具有

相对亏损的 Sr-Nd 同位素组成, 类似于亏损的 MORB

型地幔[1,3,5]. 近年来对苏鲁地区晚白垩世玄武岩中地

幔橄榄岩包体的研究结果也显示存在类似的 Sr-Nd

同位素亏损型地幔[9~12], 反映华北陆块可能自晚白垩

世以来就已经发生了地幔增生作用 . 这些新增生的

亏损地幔曾被认为是中-新生代期间由于大陆伸展拉

张背景下 , 对流软流圈经部分熔融或通过熔体交代

等作用形成. 尽管如此, 自中、晚白垩世以来, 太平

洋板块向东亚大陆边缘发生俯冲作用也可能对华北

的地幔改造有重要贡献 [13~15], 因为来自华北东部新

生代玄武岩的元素-同位素地球化学特征显示, 其地

幔熔融源区存在俯冲大洋地壳物质的参与 [16~19], 但

目前仍缺乏来自地幔橄榄岩的直接证据 , 制约了进

一步理解俯冲物质对华北岩石圈地幔的减薄与增生

作用的贡献.  

由于地球不同的储库具有差异性的氧同位素组

成, 因此氧同位素被广泛运用于岩浆的起源和演化、

板块俯冲所引起的地幔交代作用等深部过程的研

究 [20~24]. 通常认为地幔橄榄岩具有均一的氧同位素

组成 , 而受到再循环地壳物质交代的地幔橄榄岩会

发生 18O 的亏损或富集. 目前对华北地区中-新生代玄

武岩中地幔包体的橄榄石原位氧同位素研究报道非

常少 , 是否存在地幔氧同位素组成的不均一性仍不

清楚.  

相对于传统的氧同位素分析方法 , 利用二次离
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子探针(SIMS)原位分析手段来研究矿物尺度及内部

的氧同位素组成具有以下优势: (1) 有效避免矿物杂

质对氧同位素分析的影响; (2) 可以了解矿物内部是

否存在氧同位素组成的微区不均一性 . 如果存在不

均一性 , 传统的全岩或矿物氧同位素分析将无法获

得真正的氧同位素组成; (3) 能有效揭示矿物形成过

程中是否受到了来自外来熔体/流体的影响. 为此本

文选择山东省苏鲁地区晚白垩世的莒南和青岛玄武

岩中的橄榄石捕虏晶和地幔包体中的橄榄石开展电

子探针和原位氧同位素分析. 结果显示, 无论是橄榄

石捕虏晶还是地幔包体橄榄石都显示出相对正常地

幔橄榄石低的18O 值, 它们很可能来自经历高温蚀

变的俯冲大洋板片析出流体/熔体改造的地幔楔. 

1  区域地质背景和样品 

苏鲁造山带是华北与华南陆块碰撞形成的秦岭-

大别造山带的东延部分(图 1(a)). 自三叠纪以来, 华

北与华南陆块碰撞连成一体 , 中国东部岩石圈处于

相同的构造体制. 研究区位于苏鲁造山带内部, 其中

青岛位于五莲-烟台断裂带的东南, 莒南位于郯庐断

裂带的东侧 . 前人对区域构造演化开展了大量的研

究, 其出露的基底岩石主要为一套经历中-低级变质

作用的中-晚元古代粉子山群, 在古生代末-早中生代

经历了华南大陆的深俯冲作用 , 出露了大量的超高

压岩石[25,26]; 晚中生代期间区域处于伸展背景, 发育

了大量的幔源岩浆、花岗岩和成矿作用, 以及广泛喷

发的青山组火山岩 [27~29]. 在中-晚白垩世, 出露了一

套类似于前陆盆地的王氏组砂砾岩 , 并伴随着零星

的玄武岩喷发(图 1(b)), 由东至西包括青岛劈石口玄

武岩脉(82 Ma)[11]、胶州大西庄玄武岩(74 Ma)[9]和

莒南玄武质角砾岩(67 Ma)[10].  

这些晚白垩世玄武岩在地球化学上的共同特点

是具有与典型的洋岛玄武岩 (OIB)类似的主量 (低

SiO2、富 MgO 和碱)、微量元素(Nb-Ta 正异常和 Pb

负异常)组成, 在 Sr-Nd 同位素组成上也总体与 OIB

相似[9~11], 但青岛玄武岩显示出稍微富集放射成因 Sr 

(87Sr/86Sri>0.7045)[11]. 这些特点与华北东部乃至中国

东部新生代玄武岩非常相似[16~18].  

本次研究的对象分别来自青岛劈石口玄武岩脉

和莒南玄武质火山碎屑岩中的橄榄岩包体及橄榄石

捕虏晶 , 玄武岩呈黑色-深灰色 , 斑状结构 , 斑晶主

要为单斜辉石, 橄榄石极为少见, 在莒南玄武质火山

碎屑岩中见橄榄石和单斜辉石捕虏晶 , 基质为间隐

结构, 由单斜辉石、长石等微晶和玻璃组成, 橄榄石

捕虏晶成分均一, 无明显成分环带, 与寄主玄武岩接

触边界清晰(图 2(a)和(b)). 橄榄岩包体中的橄榄石呈

深绿色 , 碎斑-等粒结构 , 为尖晶石二辉橄榄岩 , 橄

榄石颗粒之间局部可观察到蚀变现象(图 2(c)和(d)).  

 

图 1  苏鲁地区晚白垩世玄武岩分布简图 
据文献[12]修改 
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图 2  莒南和青岛玄武岩橄榄石捕虏晶和地幔包体橄榄石的原位氧同位素分析结果  
橄榄石编号如 Ol-1~O1-7 对应于表 1 和表 2 的矿物编号. (a)和(b)为莒南玄武岩中橄榄石捕虏晶; (c)和(d)为莒南玄武岩中地幔包体; (e)和(f)为 

青岛玄武岩中地幔包体. Ol, 橄榄石; Cpx, 单斜辉石; Opx, 斜方辉石; Sp, 尖晶石 

2  分析技术 

橄榄石的主量元素在中国科学院广州地球化学

研究所同位素地球化学国家重点实验室的 JEOL公司

的 JXA-8100型电子探针仪(EPMA)上分析, 仪器加速

电压为 15 kV, 电流为 2.0×108 A, 电子斑束为 2 m. 

为更精确地分析橄榄石的 Mn, Ni, Ca 等元素含量, 橄 

榄石的各元素分析时间参考 Sobolev 等人[30]的分析

技术, 其电子探针成分见表 1.  

橄榄石的原位氧同位素分析在中国科学院地质

与地球物理研究所的二次离子探针质谱仪 Cameca 

ims-1280 上进行. 具体的分析流程和技术见文献[31], 

氧同位素分析结果以18O 来表示(相对于 VSMOW).  
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表 1  苏鲁地区莒南和青岛玄武岩中橄榄石捕虏晶和地幔包体橄榄石的电子探针分析结果 a) 

样品号 橄榄石编号 
莒南玄武岩中橄榄石捕虏晶 

SiO2 NiO CaO Al2O3 FeO MgO MnO Cr2O3 总量 Fo 

09SD-160 

Ol-1 40.34 0.31 0.06 0.05 9.80 46.72 0.15 0.02 97.45 89.5 

Ol-1 40.42 0.34 0.06 0.03 10.03 46.64 0.19 0.02 97.73 89.2 

Ol-1 40.21 0.33 0.07 0.02 10.09 46.54 0.16 – 97.42 89.2 

Ol-1 40.22 0.35 0.04 0.01 10.16 47.13 0.15 0.01 98.06 89.2 

Ol-1 40.70 0.32 0.04 0.02 10.15 47.34 0.14 0.00 98.70 89.3 

Ol-1 40.51 0.36 0.04 0.01 10.25 47.08 0.16 – 98.41 89.1 

Ol-1 39.94 0.35 0.04 0.01 10.21 46.23 0.16 0.01 96.94 89.0 

Ol-1 40.26 0.37 0.04 0.02 10.06 46.53 0.14 0.02 97.43 89.2 

Ol-1 39.10 0.35 0.04 0.02 10.29 45.34 0.16 0.01 95.31 88.7 

Ol-1 40.20 0.34 0.04 0.01 10.20 46.70 0.15 0.01 97.66 89.1 

Ol-1 40.30 0.36 0.05 0.02 10.25 46.76 0.15 0.00 97.87 89.1 

Ol-2 40.17 0.34 0.07 0.02 10.47 46.72 0.17 0.00 97.95 88.8 

Ol-2 40.07 0.33 0.06 0.03 10.32 46.54 0.16 0.02 97.51 88.9 

Ol-2 40.13 0.32 0.06 0.02 10.35 46.17 0.16 0.03 97.23 88.8 

Ol-2 40.19 0.32 0.07 0.10 10.32 46.51 0.13 0.01 97.65 88.9 

Ol-2 40.01 0.33 0.06 0.02 10.39 46.57 0.18 0.01 97.57 88.9 

Ol-3 39.81 0.33 0.07 0.03 10.32 46.54 0.16 0.01 97.26 88.9 

Ol-3 39.95 0.32 0.06 0.02 10.31 46.54 0.17 0.01 97.37 89.0 

Ol-3 39.94 0.33 0.07 0.02 10.26 46.54 0.13 – 97.28 89.0 

Ol-3 40.02 0.31 0.07 0.02 10.37 46.40 0.14 0.02 97.34 88.9 

Ol-3 39.64 0.35 0.08 0.03 10.26 46.96 0.14 0.02 97.47 89.1 

 莒南橄榄岩包体 

09SD-162 

Ol-4 41.60 0.35 0.08 0.06 11.36 44.49 0.16 0.02 98.12 87.5 

Ol-4 41.37 0.35 0.06 0.03 11.35 45.35 0.16 0.03 98.69 87.7 

Ol-4 41.62 0.36 0.08 0.02 11.03 45.52 0.17 0.00 98.79 88.0 

Ol-4 41.59 0.34 0.06 0.03 11.19 46.12 0.15 0.02 99.50 88.0 

Ol-4 42.02 0.36 0.08 0.04 11.02 45.45 0.15 0.04 99.15 88.0 

Ol-4 41.85 0.35 0.07 0.03 11.29 44.45 0.14 0.02 98.20 87.5 

Ol-4 41.30 0.37 0.06 0.03 11.32 46.25 0.14 0.02 99.50 87.9 

Ol-4 43.13 0.34 0.07 0.03 10.93 43.70 0.15 0.02 98.36 87.7 

Ol-4 41.12 0.35 0.07 0.04 11.26 44.85 0.17 0.02 97.88 87.7 

Ol-4 41.87 0.38 0.05 0.02 11.04 46.57 0.15 0.00 100.08 88.3 

Ol-4 40.47 0.37 0.07 0.04 11.22 46.43 0.16 0.01 98.76 88.1 

Ol-4 42.18 0.35 0.06 0.02 11.42 45.71 0.17 0.03 99.92 87.7 

Ol-4 41.87 0.35 0.06 0.05 11.28 47.10 0.15 0.03 100.90 88.2 

Ol-4 42.56 0.34 0.07 0.05 11.35 44.74 0.15 0.03 99.29 87.5 

Ol-4 41.85 0.33 0.10 0.09 11.12 45.41 0.15 0.03 99.08 87.9 

Ol-4 41.60 0.34 0.08 0.12 11.23 44.64 0.17 0.05 98.23 87.6 

Ol-4 41.30 0.34 0.08 0.04 11.30 48.27 0.12 0.03 101.47 88.4 

Ol-5 41.97 0.36 0.05 0.02 11.24 45.78 0.14 0.03 99.59 87.9 

Ol-5 41.85 0.36 0.06 0.05 11.13 45.66 0.14 0.03 99.29 88.0 

Ol-5 41.74 0.36 0.08 0.05 11.19 45.51 0.14 0.03 99.09 87.9 

Ol-5 41.78 0.35 0.06 0.04 11.11 47.01 0.16 0.01 100.52 88.3 

Ol-5 42.00 0.36 0.05 0.03 11.29 45.23 0.15 0.01 99.12 87.7 

Ol-5 42.23 0.34 0.08 0.06 11.09 47.17 0.14 0.02 101.13 88.4 

Ol-5 41.09 0.35 0.08 0.06 11.42 46.34 0.17 0.02 99.52 87.9 

Ol-5 41.76 0.35 0.06 0.04 11.06 45.13 0.14 0.01 98.56 87.9 

Ol-5 41.91 0.33 0.11 0.17 11.41 46.89 0.15 0.04 101.02 88.0 

Ol-5 42.22 0.35 0.07 0.05 11.30 45.44 0.15 0.00 99.58 87.8 

Ol-5 41.49 0.35 0.06 0.03 11.38 45.80 0.15 0.03 99.28 87.8 

Ol-5 40.78 0.36 0.06 0.03 11.38 47.03 0.13 0.02 99.79 88.1 

Ol-5 41.43 0.36 0.07 0.04 11.30 44.90 0.15 0.03 98.28 87.6 
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(续表 1)

样品号 橄榄石编号 
青岛橄榄岩包体 

SiO2 NiO CaO Al2O3 FeO MgO MnO Cr2O3 总量 Fo 

09SD-206 

Ol-6 40.02 0.36 0.10 0.03 10.12 50.46 0.16 0.03 101.27 89.9 

Ol-6 40.21 0.34 0.09 0.04 10.20 47.55 0.16 0.02 98.61 89.3 

Ol-6 40.49 0.34 0.10 0.04 10.37 47.30 0.14 0.02 98.79 89.0 

Ol-6 40.49 0.36 0.10 0.03 10.34 48.98 0.15 0.02 100.47 89.4 

Ol-6 40.54 0.35 0.10 0.03 10.34 47.25 0.17 0.02 98.79 89.1 

Ol-6 40.58 0.36 0.09 0.03 10.32 47.93 0.12 0.02 99.45 89.2 

Ol-6 40.62 0.34 0.09 0.03 9.92 47.73 0.16 0.01 98.90 89.6 

Ol-6 40.71 0.34 0.09 0.03 10.33 47.54 0.13 0.02 99.19 89.1 

Ol-6 40.73 0.34 0.09 0.03 10.45 47.99 0.17 0.03 99.82 89.1 

Ol-6 40.79 0.35 0.09 0.03 10.41 48.12 0.15 0.02 99.96 89.2 

Ol-6 40.80 0.36 0.09 0.06 10.46 48.09 0.13 0.09 100.09 89.1 

Ol-6 40.88 0.34 0.09 0.03 10.51 47.97 0.17 0.01 100.00 89.1 

Ol-6 40.90 0.38 0.09 0.03 10.57 48.50 0.15 0.03 100.64 89.1 

Ol-6 40.95 0.34 0.09 0.02 10.24 47.62 0.14 0.03 99.44 89.2 

Ol-6 40.99 0.36 0.09 0.02 10.33 47.95 0.16 0.01 99.90 89.2 

Ol-7 41.13 0.37 0.09 0.03 10.34 48.51 0.15 0.01 100.62 89.3 

Ol-7 41.16 0.36 0.08 0.03 10.36 48.24 0.13 0.01 100.37 89.2 

Ol-7 41.17 0.36 0.09 0.02 10.36 48.68 0.14 0.04 100.85 89.3 

Ol-7 41.18 0.36 0.08 0.03 10.45 48.57 0.15 0.01 100.81 89.2 

Ol-7 41.21 0.35 0.10 0.04 10.34 47.37 0.14 0.02 99.57 89.1 

Ol-7 41.23 0.34 0.08 0.03 10.45 47.76 0.15 0.03 100.06 89.1 

Ol-7 41.34 0.36 0.09 0.03 10.29 48.28 0.13 0.02 100.55 89.3 

Ol-7 41.40 0.36 0.09 0.03 10.31 48.08 0.16 0.02 100.44 89.3 

Ol-7 41.57 0.35 0.09 0.02 10.44 48.27 0.16 0.02 100.92 89.2 

a) “–”表示低于电子探针检测值, 未检测到. 分析方法据文献[30], 其中 Si, Mg, Fe, Ca, Al 的电子计数分析时间为 90 s, Mn 和 Cr

的分析时间为 120 s, Ni 的分析时间为 150 s. 电子探针的分析点为从边缘-中心-边缘逐步分析, 与图 2 中橄榄石的原位氧同位素分析相

对应. 所分析的橄榄石编号对应图 2 以及表 2 的相同编号 

橄榄石标样采用 San Carlos 橄榄岩包体的橄榄石 , 

与样品一同放置在环氧树脂中 . 一次离子源为 Cs+, 

加速电压为 10 kV, 电流强度约 2 nA, 离子束斑为 10 

m. 氧同位素(18O 和 16O)通过多接受模式收集在 2

个法拉第杯中 , 每组氧同位素比值数据的计数次数

为 4 组, 每组 20 次. 标样 San Carlos 橄榄石的氧同位

素分析精度好于 0.4‰(2), 在样品分析过程中, 橄

榄石标样 San Carlos 给出的结果为 5.27‰±0.08‰(2, 

n=32), 与 San Carlos 标样的推荐值18O=5.35‰在误

差范围内一致[32], 本次分析的橄榄石及 San Carlos 标

样的氧同位素组成见表 2.  

3  分析结果 

3.1  莒南玄武岩橄榄石捕虏晶 

橄榄石捕虏晶具有自形结构(图  2(a)和(b)), SiO2

变化在 39.1%40.7%之间, MgO 变化在 45.3%47.3%

之间, NiO 变化在 0.31%0.37%之间, MnO 变化在

0.13%0.19%之间 , CaO<0.1%, Fo=88.789.5, 与饱

满型地幔岩中橄榄石的成分相似 [33]. 这类橄榄石的

18O 变化在 4.1‰5.3‰之间, 平均值为 4.7‰, 相对

地幔橄榄石的18O(5.1‰5.4‰)明显偏低[34].  

3.2  莒南玄武岩中地幔包体橄榄石 

橄榄石具有碎斑结构(图 2(c)和(d)), SiO2 变化在

40.5%43.1%之间, MgO 变化在 43.7%48.3%之间, 

NiO 变化在 0.33%0.39%之间, MnO 变化在 0.12% 

0.17%之间, CaO<0.1%, Fo=87.588.4, 总体较新生代

地幔橄榄岩包体的橄榄石略低 Fo 值. 橄榄石的18O 

变化在 4.5‰5.3‰之间, 平均值为 5.0‰, 略低于地

幔橄榄石的18O 值[34].  

3.3  青岛玄武岩中地幔包体橄榄石 

橄榄石具有碎斑结构(图  2(e)和(f)), SiO2 变化在

40.0%41.6%之间, MgO 变化在 47.3%50.5%之间, 

NiO 变化在 0.34%0.38%之间, MnO 变化在 0.12%  
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表 2  苏鲁地区橄榄石捕虏晶和地幔包体橄榄石以及标样的原位氧同位素分析结果 a) 

莒南玄武岩中橄榄石捕虏晶  莒南橄榄岩包体  青岛橄榄岩包体  橄榄石标样 

橄榄石 

编号 

离矿物边界 

距离(m) 
 

18O±2 
(‰) 

 
橄榄石 

编号 

离矿物边界 

距离(m) 
 

18O±2 
(‰) 

 
橄榄石 

编号 

离矿物边界 

距离(m) 
 

18O±2 
(‰) 

 
橄榄石 

编号 
 

18O±2 
(‰) 

Ol-1 150 4.55±0.38  Ol-4 1100 4.91±0.28  Ol-6 50 5.14±0.22  sancarlos@1 5.10±0.28 

Ol-1 300 4.47±0.24  Ol-4 880 5.33±0.30  Ol-6 180 4.83±0.31  sancarlos@2 5.45±0.23 

Ol-1 400 4.47±0.25  Ol-4 800 4.91±0.24  Ol-6 300 5.23±0.34  sancarlos@3 5.14±0.32 

Ol-1 520 5.09±0.18  Ol-4 700 4.50±0.22  Ol-6 450 5.17±0.38  sancarlos@4 5.29±0.37 

Ol-1 680 4.77±0.27  Ol-4 600 5.26±0.21  Ol-6 580 4.77±0.14  sancarlos@5 5.43±0.26 

Ol-1 1300 5.28±0.24  Ol-4 520 4.82±0.26  Ol-6 730 4.89±0.39  sancarlos@6 5.05±0.29 

Ol-1 900 4.51±0.30  Ol-4 340 4.82±0.29  Ol-6 900 4.68+0.26  sancarlos@7 5.37±0.24 

Ol-1 110 4.74±0.34  Ol-4 180 5.18±0.36  Ol-6 1100 4.75+0.36  sancarlos@8 5.20±0.18 

Ol-1 1500 4.54±0.24  Ol-4 90 4.66±0.32  Ol-6 1250 4.39±0.34  sancarlos@9 5.12±0.25 

Ol-1 1200 4.09±0.37  Ol-5 100 5.27±0.26  Ol-6 1400 4.70±0.31  sancarlos@10 5.35±0.40 

Ol-1 1000 4.77±0.26  Ol-5 200 4.92±0.30  Ol-6 1550 4.15±0.38  sancarlos@11 5.36±0.31 

Ol-2 50 5.30±0.33  Ol-5 350 4.95±0.24  Ol-7 100 4.90±0.36  sancarlos@12 5.36±0.20 

Ol-2 120 4.61±0.30  Ol-5 540 4.96±0.32  Ol-7 350 4.78±0.19  sancarlos@13 5.30±0.29 

Ol-2 240 4.76±0.30  Ol-5 700 4.93±0.26  Ol-7 600 4.83±0.17  sancarlos@14 5.41±0.21 

Ol-2 350 4.65±0.27      Ol-7 750 4.84±0.26  sancarlos@15 5.32±0.22 

Ol-2 480 4.97±0.29          sancarlos@16 5.00±0.29 

Ol-2 550 4.99±0.34          sancarlos@17 5.35±0.36 

Ol-2 670 4.77±0.21          sancarlos@18 5.26±0.36 

Ol-2 800 4.59±0.30          sancarlos@19 5.35±0.33 

Ol-2 900 4.58±0.27          sancarlos@20 5.61±0.30 

Ol-2 1000 4.97±0.34          sancarlos@21 5.38±0.15 

Ol-3 450 4.64±0.36          sancarlos@22 5.15±0.15 

Ol-3 300 4.10±0.23          sancarlos@23 5.23±0.28 

Ol-3 150 4.53±0.35          sancarlos@24 5.12±0.27 

            sancarlos@25 5.05±0.26 

            sancarlos@26 5.24±0.30 

            sancarlos@27 5.15±0.27 

            sancarlos@28 5.08±0.35 

            sancarlos@29 5.40±0.20 

            sancarlos@30 5.02±0.33 

            sancarlos@31 5.49±0.30 

            sancarlos@32 5.24±0.19 

a) 标样 San Carlos 橄榄石 32 次氧同位素分析给出了18O=5.27‰±0.08‰, 与推荐值在误差范围内相似[32] 

0.17%之间, CaO<0.1%, Fo=89.089.9, 相当于前人报

道的低 MgO 橄榄岩[12], 类似于新生代玄武岩中的橄

榄岩包体. 橄榄石的18O 变化在 4.2‰5.3‰之间, 

平均值为 4.9‰, 低于地幔橄榄石的18O 值[34].  

4  成因讨论 

本次分析的橄榄石成分与标样 San Carlos 橄榄

石(Fo=90)基本一致, 因此分析过程中因样品与标样

之间的成分差异导致的基体效应影响可以忽略 . 尽

管蚀变作用会导致矿物的18O 变化, 如低温的表生蚀

变作用将引起橄榄石的18O 值增加, 因此即使存在

地表蚀变作用影响 , 本文获得的相对正常地幔低的

18O橄榄石反映了被分析橄榄石自身的低18O特点. 

综合本次分析的橄榄石原位氧同位素结果 , 发

现这些橄榄石颗粒内部的氧同位素组成并未显示出

规律性变化, 如从颗粒边缘与中心、从寄主玄武岩接

触边界到颗粒中心 , 橄榄石的氧同位素组成呈随机

变化(图 2 和 3(a)). 与正常地幔橄榄石的氧同位素 
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图 3  橄榄石氧同位素统计结果(a)及其与边界距离之间的 

协变关系(b) 
地幔橄榄石氧同位素变化来自文献[34], (b)中显示的不同温度蚀变 

趋势据文献[35,36]  

组成相比 [34], 它们总体上显示出低18O 的特点(图

3(b)), 类似于前人报道的苏鲁超高压变质带超高压石

榴石橄榄岩中的橄榄石氧同位素组成 (18O=3.6‰ 

5.3‰)[37,38], 以及苏鲁地区新生代玄武岩部分橄榄石

斑晶的氧同位素组成 [16,18], 但明显区别于区域中生

代玄武岩中橄榄石斑晶和辉石岩包体中橄榄石的富

18O 值特点(图  4(a))[39]. 以下我们就低18O 橄榄石

的可能来源以及该类地幔岩对于晚中生代-新生代华

北陆块岩石圈演化的可能指示意义进行讨论.  

4.1  橄榄石低18O 成因 

众多的研究实例显示低18O 岩浆主要形成于大

陆裂谷环境和扩张大洋岩石圈 [24]. 在大陆裂谷环境, 

由于低18O 的大气降水被再循环到岩浆熔融源区 , 

导致所形成的岩浆具有低18O 特征[40,41]. 大洋岩石

圈由于下部的辉长岩洋壳和橄榄岩受到高温蚀变或

变质作用导致的流体-岩石相互作用形成低18O 特征, 

而上部玄武岩地壳与海水相互作用发生低温蚀变而

呈现出富 18O 特点[35,36].  

目前关于地幔是否存在氧同位素不均一性还存

在认识上的分歧, Harmon 和 Hoefs[42]对不同构造环境

玄武岩中橄榄石斑晶氧同位素组成的研究认为可能

存在不同氧同位素组成的地幔储库; Eiler 等人[43]认

为 , 不同类型的洋岛玄武岩中的橄榄石氧同位素组

成存在差异, 可能与地幔不均一性相关; Gurenko 等

人[44]认为 Canary Islands 玄武岩中橄榄石的18O 变化

反映了地幔熔融源区的不均一性 , 认为橄榄岩熔体

相对低18O(5.2‰), 而辉石岩熔体则高18O(5.9‰). 

尽管如此, 来自典型低18O 的冰岛和夏威夷玄武岩

中橄榄石斑晶的原位氧同位素分析结果显示 , 这些

具有低18O 的玄武岩浆受到了来自低18O 地壳物质

的同化混染[32,45,46]. 来自堪察加岛弧玄武岩的橄榄石

显示出高18O 的特点, 被认为是不同地幔来源岩浆

混合和/或不平衡扩散作用的结果, 其富18O 岩浆组

分来源于被强烈富 18O 流体改造的岩石圈地幔或地

幔楔 [47]. 综上所述 , 地壳物质通过俯冲再循环到地

幔可能是导致地幔氧不均一性的重要机制之一[24].  

根据前人对莒南和青岛玄武岩中低镁橄榄岩包

体的矿物学和地球化学研究结果[9,10,12], 本文所分析

的橄榄岩包体和捕虏晶具有类似于饱满型地幔橄榄

岩的特征. 对于莒南橄榄石捕虏晶来说, 寄主玄武岩

的 Mg#在 6671 之间(作者未发表数据), 其岩浆自身

结晶的橄榄石 Fo 值应在 7080 之间. 显然橄榄石捕

虏晶的 Fo 远大于与寄主玄武岩平衡结晶的橄榄石成

分. 不过, 所有捕虏晶和捕虏体橄榄石的 Fo 都集中

在 87.589.9, 略低于正常地幔橄榄岩部分熔融残留

体中的橄榄石(Fo 值多大于 90 甚至 92). 因此, 这些

捕虏的橄榄石既不是玄武岩浆结晶分异形成 , 也不

是正常地幔橄榄岩部分熔融后的残留体矿物 , 而可

能是俯冲隧道内受到熔体交代的橄榄石或者熔体-橄

榄岩反应形成的辉石岩经受部分熔融后的残留体[24].  

在熔体-橄榄石反应过程中, 由于反应熔体来自

颗粒边界, 结果外部变化明显、内部基本保持不变, 

这样就会出现颗粒内部的成分和18O 分带 . 然而 , 

原位分析发现, 从颗粒边缘到中心, 所分析的橄榄石

的18O 值呈随机变化(图 2 和 3(a)), 因此橄榄石的18O
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变化不大可能为捕获上升过程中与寄主玄武岩之间

反应并导致 O 同位素交换的结果. 然而, 如果在俯冲

隧道内通过熔体-橄榄岩反应形成低18O 辉石岩, 由

此部分熔融所形成的残留体矿物将具有相对均一的

氧同位素组成 . 通常认为软流圈地幔橄榄岩处于相

对高温状态 , 由于氧的快速扩散和地幔对流引起的

均一化作用 , 即使不同地幔组分存在氧同位素不均

一性, 也很难被保留下来[16]. 从这个角度来说, 这些

低18O 辉石岩曾经位于大陆岩石圈地幔与软流圈地

幔边界之上, 从而使其低18O 信息得以保存.  

尽管来自大别-苏鲁造山带的石榴石橄榄岩也具

有低18O特点[37,38], 但其在 Sr-Nd同位素组成上显示

出相对富集的特征, 如Nd(t)=5.83.6, 87Sr/86Sri= 

0.70860.7096, 显然不同于本次研究的具有大洋地

幔的 Sr-Nd 同位素组成的橄榄岩(图  4(b)), 因此我们

认为 , 本文研究的橄榄岩不可能来自被俯冲的华南 

 

图 4  苏鲁地区不同时代橄榄石的18O 值(a)和全岩Nd(t) (b)

对比 
资料来源: 大洋地幔橄榄岩[34], MORB 和 OIB[42,43]; 苏鲁超高压橄榄

岩[37,38]; 苏鲁新生代玄武岩[16,18]; 费县玄武岩中辉石岩[39]; 苏鲁晚白

垩世玄武岩地幔包体氧同位素组成 ( 本文 ) ;  N d 同位素数 

据[12]; 方城玄武岩中辉石岩(文献[48]和作者待发表数据) 

大陆岩石圈地幔. 这些橄榄岩包体在 O-Nd 同位素组

成上也明显不同于早白垩世玄武岩中橄榄辉石岩(图

4(b)), 说明它们不可能为中生代受到俯冲陆壳强烈

改造的富集地幔[39,48].  

值得一提的是 , 本次研究的莒南和青岛玄武岩

中地幔包体在矿物组成、岩石学和地球化学特征上都

非常类似于中国东部新生代玄武岩中尖晶石二辉橄

榄岩[2~8], 如橄榄石相对低 Fo、单斜辉石具有 N-MORB

型 REE配分模式和大洋地幔的 Sr-Nd同位素组成, 以

前被认为是新增生饱满型地幔 [10,12]. 尽管目前对新

生代玄武岩中的地幔橄榄岩包体缺少原位氧同位素

研究, 但是可以预测, 由软流圈地幔经部分熔融直接

转化形成的岩石圈地幔橄榄岩应该具有正常地幔的

氧同位素特征[17,28,34], 而非目前所观察到的莒南和青

岛地幔岩包体的低18O 特点. 因此我们认为, 本文

所研究的地幔橄榄岩所代表的是“置换”华北大陆古

老岩石圈地幔的新生地幔 , 并且经历了来自地壳的

低18O 熔体交代作用.  

来自蛇绿岩套的氧同位素研究结果显示 , 大洋

岩石圈在经历蚀变过程导致的氧同位素变化有截然

不同的两种趋势: (1) 上部洋壳经历低温海水蚀变导

致富 18O; (2) 下部辉长岩洋壳和橄榄岩经历高温蚀

变或变质作用而贫 18O[35,36]. 在俯冲隧道同样存在富
18O 和贫 18O 地幔源区[24], 其中受到富 18O 的俯冲沉

积物和低温蚀变上部洋壳改造的地幔楔可能成为富
18O 的地幔源区, 而受到高温蚀变下部洋壳流体或熔

体改造的地幔楔则可能显示出贫 18O. 根据本次研究

的橄榄石具有相对正常地幔橄榄岩低 Fo 值和18O 特

点 , 我们认为它们很可能来自受到高温蚀变下部洋

壳熔体交代的地幔楔.  

4.2  对华北岩石圈地幔演化的指示意义 

近年来对苏鲁地区新生代玄武岩的氧同位素研

究也发现了一些低18O 的具有洋岛玄武岩特征的镁

铁质岩浆 , 其成因被认为与俯冲大洋岩石圈的参与

有关[16,18]. Yu 等人[49]对东北新生代玄武岩中石榴子

石辉石岩包体的氧同位素研究也发现一些低18O 的

残留洋壳. Zheng[24]认为, 在大洋板块俯冲到大陆岩

石圈之下的过程中, 俯冲隧道内部发生板片-地幔相

互作用, 洋壳来源的流体/熔体交代上覆大陆岩石圈

地幔楔, 能够引起地幔楔橄榄岩-辉石岩具有低18O

特点.  
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来自古太平洋板块的运动轨迹显示 [13,14], 东亚

大陆边缘至少在晚中生代受到了来自太平洋板块的

俯冲作用 . 在莒南和青岛玄武岩捕获的橄榄岩包体

中还存在另一类代表华北古老岩石圈地幔的高镁橄

榄岩[10,12]. 综合这些观察事实, 我们设想了以下成因

模式来解释这些低18O 橄榄岩的成因.  

(1) 被俯冲的太平洋地壳岩石经历了高温流体

蚀变或变质作用, 获得了低18O 的特征 [16~18,49]; (2) 

俯冲的低18O 洋壳发生部分熔融, 形成低18O 长英

质熔体交代上覆地幔楔橄榄岩, 产生低18O 的地幔

源区[16~18]; (3) 地幔楔发生部分熔融作用, 其中的低

18O 超镁铁岩(包括交代橄榄岩 [16~18]和石榴石辉石

岩[49])熔融产生了低18O 玄武岩. 这些熔融后的低18O

地幔楔残留体以及上覆的华北古老岩石圈地幔—高

镁橄榄岩包体[3,10,12]同时被寄主玄武岩捕获带到地表. 

这种低18O 超镁铁岩的原岩可能主要为橄榄辉石岩, 

它们经部分熔融产生的大陆玄武岩具有低18O 特

点[16,18], 熔融残留后的橄榄岩同样也具有低18O 特

点 [24]. 如果上述推断合理 , 那么由大洋岩石圈俯冲

引起的交代地幔楔增生和“置换”作用可能是华北陆

块中 -新生代岩石圈地幔演化过程的一个重要转

折[16].  

5  主要认识 

来自苏鲁造山带莒南和青岛晚白垩世玄武岩中

橄榄石捕虏晶和地幔包体中橄榄石的原位化学成分

和氧同位素分析结果显示, 它们虽然具有化学成分上

饱满、同位素亏损的岩石圈地幔特点, 却显示出明显

的低18O 特征, 反映这些橄榄岩中包含了经历高温蚀

变的俯冲大洋地壳组分. 华北陆块及周边地区出露的

新生代低18O 玄武岩和残留大洋地壳包体, 说明它

们的地幔源区也受到过俯冲太平洋下部高温蚀变洋

壳来源流体或熔体的交代作用. 因此, 太平洋板块西

向俯冲不仅引起了华北克拉通岩石圈地幔的减薄和

“置换”作用, 而且洋壳来源的低18O 熔体/流体交代

的地幔楔转化成新生的岩石圈地幔 . 这些交代成因

的地幔楔物质可能是中国东部晚白垩世-新生代大陆

玄武岩及其中亏损型橄榄岩包体的地幔源区之一.  
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