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峨眉山苦橄岩原始岩浆成分反演及
对地幔熔融条件的评估
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摘 要: 为厘清峨眉山大火成岩省高钛、中钛和低钛岩浆的原始岩浆组成，定量评估地幔熔融的温度、压力及部分熔融程度，

采用 PＲIMELT3 软件反演了峨眉山苦橄岩的原始岩浆成分，定量计算了地幔潜能温度( tp )、起始压力( pi )、终止压力( pf ) 和熔

体量。结果表明，高钛苦橄岩、低钛苦橄岩的原始岩浆组分分别表现为低 Al2O3、Na /Ti 和高 Al2O3、Na /Ti 的特征。高钛苦橄

岩原始熔体的地幔潜能温度较高( 1 525～1 620 ℃ ) ，低钛和中钛苦橄岩原始熔体的地幔潜能温度相对较低( 1 500～1 550 ℃ )。
高钛苦橄岩浆的熔融终止压力较高( ＞3 GPa) ，低钛和中钛苦橄岩浆的熔融终止压力相对较低( 2～3 GPa)。
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Abstract: Although a large amount of research works on the genesis of the Emeishan large igneous province have been done
previously，there are still some weak points in those research works． For example，there is a lack of clear understanding on
primary compositions of the high-，medium-and low-Ti magmas，and a lack of quantitative evaluation on the temperature，

pressure，and degrees of partial melting of the mantle． In this study，PＲIMELT3 software was used to calculate composi-
tions of the primary melts of the Emeishan picrites，and to quantitatively calculate their mantle potential temperatures，ini-
tial melting pressures，final melting pressures，and melt fractions． The calculated results show that the primary magma
compositions of the Emeishan high-Ti picrites are characterized with low Al2O3 contents and Na /Ti ratios，whereas those of
the low-Ti picrites are characterized with high Al2O3 contents and Na /Ti ratios． The calculated results show that the mantle
potential temperatures for the primary melts of high-Ti picrites are slightly higher ( 1 525－1 620℃ ) than those for the pri-
mary melts of low-Ti picrites ( 1 500－1 550 ℃ ) ． The final melting pressures of the high-Ti melts ( ＞ 3 GPa) are higher
than those of the low-and intermediate-Ti melts ( 2－3 GPa) ．
Key words: primary melt; the Emeishan large igneous province; picrite; mantle melting; manlte plume

0 引言

二叠纪峨眉山大火成岩省主要分布于华南陆

块西部的云、贵、川三省，面积超过 50 万 km2，主要

由峨眉山玄武岩及基性-超基性侵入岩、花岗岩和碱

性岩组成。三者在空间上紧密共生，在形成时代上

密切相关，具有“三位一体”的特征( 图 1) ( 张云湘

等，1988; 张 招 崇 等，2005; 徐 义 刚 等，2013，
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苦橄岩主要分布于丽江－永胜、大理－宾川和金平－颂达地区

图 1 二叠纪峨眉山玄武岩及基性-超基性岩体分布图

Fig．1 The distribution of Permian Emeishan flood basalts and related mafic-ultramafic intrusions

2017; 王涛等，2013; 王焰和邢长明，2018) 。前人

就峨眉山地幔柱活动的证据进行了系统论证，包括

峨眉山玄武岩短期内的( 2 ～ 3 Ma) 巨量喷发( Ali et
al．，2002; Xu et al．，2010; Zhong et al．，2014) 、喷
发前扬子地壳西缘曾发生快速、公里级别的穹状隆

升( He et al．，2003) 、异常热的地幔( ＞1 500 ℃ ) 和

高温熔岩( 苦橄岩) 的存在( Chung and Jahn，1995;

Hanski et al．，2004，2010; Zhang et al．，2006; Ka-
menetsky et al．，2012; Ｒen et al．，2017; Yu et al．，
2017) 。这些证据与地幔柱活动的判别指标相吻

合，从而为峨眉山地幔柱的存在提供了确凿证据
( Campbell，2001，2007) 。另外，前人根据 TiO2含量

和 Ti /Y 值将峨眉山玄武岩分为高钛型和低钛型两

个系列，并指出低钛玄武岩主要分布在大火成岩省

的内带( 图 1) ，高钛玄武岩主要分布在大火成岩省

的内带和外带( Xu et al．，2001; Xiao et al．，2004;

He et al．，2010) 。
峨眉山苦橄岩主要分布在峨眉山大火成岩省

的内带( 图 1) ，已报道的产地有云南丽江、永胜、大
理、宾川，四川攀枝花、木里地区及金平、越南颂达
( Song-Da) 地区，这些苦橄岩的地球化学成分变化

范围较 大，而 且 不 同 产 地 的 苦 橄 岩 成 分 差 异 大

( Hanski et al．，2004; Zhang et al．，2006; Li et al．，
2010，2012; Yu et al．，2017) 。这些苦橄岩通常呈

夹层产于峨眉山玄武岩系的下部和底部，体积大多

较小，是早期火山作用的产物。苦橄岩通常呈斑状

结构，斑晶矿物主要为橄榄石和极少量的透辉石、
铬尖晶 石 ( Zhang et al．，2006; Yu et al．，2017 ) 。
Wu 等( 2018) 发现大理苦橄岩斑晶除橄榄石外，还

有较多的单斜辉石堆晶，反映其结晶自演化程度较

高的岩浆。综合前人发表的苦橄岩的主、微量数

据，发现其 Ti /Y 和 GdN /YbN 有良好的正相关关系

( 图 2) 。前人根据 Ti /Y 值将峨眉山大火成岩省内

不同地区的苦橄岩分为低钛型( Ti /Y＜300) 、中钛型

( 300 ＜ Ti /Y ＜ 600 ) 和 高 钛 型 ( Ti /Y ＞ 600 )

( Kamenetsky et al．，2012) 。其中，丽江－大理苦橄

1421



于宋月等: 峨眉山苦橄岩原始岩浆成分反演及对地幔熔融条件的评估

苦橄岩数据引自地质数据库

( http: / / georoc．mpch-mainz．gwdg．de /georoc / )

图 2 据 Ti /Y-GdN /YbN 值区分峨眉山大火成岩省内

不同类型的苦橄岩

Fig．2 Classification of the Emeishan picrites using
the plot of Ti /Y vs． GdN /YbN

岩为高钛型，大理－宾川苦橄岩主要为中钛和高钛

型，金平－颂达苦橄岩主要为低钛型，样品成分是连

续变化的，无明显成分间断。有关峨眉山玄武岩及

苦橄岩的地幔源区组成一直存在较大争议，Xu 等

( 2001) 和 Xiao 等( 2004) 认为，高钛和低钛岩浆的

源区都为橄榄岩地幔，其中高钛岩浆来自地幔柱本

身熔融，而低钛岩浆有岩石圈物质的加入。Yu 等

( 2017) 及 Yao 等( 2019) 对乌龙坝、乌龟菁、螳螂河、
牦牛坪及玉门苦橄岩中橄榄石氧同位素的分析研

究，进一步支持了上述结论。除乌龙坝橄榄石的高

δ18O 特征来自俯冲交代岩石圈地幔外，其余地区橄榄

石的 δ18O 均正常，反映了地幔柱本身物质的熔融特

征。Kamenetsky 等( 2012) 认为，宾川和永胜的苦橄岩

分别代表了高钛和低钛两个端元，Ti /Y 值的连续变

化则反映了具有不同该值的母岩浆混合的结果，低钛

型岩浆来自橄榄岩地幔源区，高钛型岩浆则来自石榴

子石辉石岩地幔或榴辉岩地幔源区。Ｒen 等( 2017)

认为，大理苦橄岩的全岩和熔体包裹体中 Ti 含量的

变化反映了地幔在不同深度下部分熔融的程度，高钛

和低钛岩浆都来自辉石岩源区，高钛岩浆由辉石岩在

深部低程度熔融形成，低钛型岩浆由辉石岩在浅部高

程度熔融形成。Zhang 等( 2019) 认为，高钛和低钛岩

浆都来自相同的混合地幔源区，该源区包括约 84%的

橄榄岩、15%的循环洋壳和 1%的大洋沉积物，混合源

区在不同深度发生不同程度熔融，最终形成 Ti /Y 值

连续变化的苦橄岩浆。
前人对峨眉山苦橄岩和玄武岩的原始岩浆组

成和部分熔融条件进行了估算。Xu 等( 2001) 通过

玄武岩 ＲEE 数据反演的方法，估算出形成大理－宾

川低钛玄武岩地幔潜能温度( tp ) 较高( ＞1 550 ℃ ) ，

而高钛玄武岩的则较低( ＜1 500 ℃ ) ，初始、终止熔

融深度分别为 140、60 km 和 100、75 km。Zhang 等
( 2006) 估算出丽江地区苦橄岩原始岩浆的 MgO 含

量( 质量分数，下同) 约为 22%，初始熔融温度、压力

分别为 1 630 ～ 1 690 ℃ 和 4. 2 ～ 5. 0 GPa。Li 等
( 2012) 估算了大营苦橄岩原始岩浆的所有主量元

素成分，获得其 tp 为 1 590 ℃。Zhang 等( 2019) 通

过向高 MgO( ＞10%) 熔体包裹体逐步添加平衡橄榄

石的方法，获得大理地区苦橄岩的原始岩浆微量元

素组成，并通过微量元素正演方法模拟了混合地幔

源区( 橄榄岩、循环洋壳及大洋沉积物) 在不同压力
( 3～7 GPa) 、不同熔融程度( 4% ～26%) 条件下微量

元素含量的变化，并认为该源区在 7 GPa 发生低程

度熔融( 4%～8%) 形成高钛端元组分( Ti /Y 为 1000
～1200) ，在 3 GPa 发生高程度熔融( 10% ～ 26%) 形

成低钛端元组分( Ti /Y 为 200～400) 。然而，上述研

究更多针对的是局部地区样品的原始岩浆成分反

演及部分熔融条件估算，缺乏对峨眉山大火成岩省

不同地区、不同类型苦橄岩的原始岩浆主、微量元

素含量的准确估计，对不同地区、不同类型苦橄岩

形成的 tp、部分熔融的起始( pi ) 及终止( pf ) 压力、部
分熔融程度等方面缺乏系统全面的评估。另外，前

人对原始岩浆成分的反演是通过选取高镁、无斑晶

玄武岩的全岩组分为起始熔体( MgO＞8%) ，并假设

这种玄武岩只经历了橄榄石的分离结晶，逐步加入

与熔体平衡的橄榄石，直到最后加入的橄榄石的 Fo
值与地幔橄榄岩中的橄榄石类似( 90～91) 或者与样

品中具有最高 Fo 的橄榄石斑晶成分类似，得到的熔

体成分 才 被 认 为 是 代 表 了 地 幔 的 原 始 岩 浆 成 分
( McKenzie and Bickle，1988; Langmuir et al．，1992;

Eggins，1992) 。这种方法不适合峨眉山苦橄岩的原

始岩浆成分估算，一是因缺乏地幔包体而导致无法

获知二叠纪峨眉山地幔柱活动期间岩石圈底部的

地幔橄榄岩成分; 二是具有最高 Fo 的橄榄石斑晶也

不能代表与原始岩浆平衡的橄榄石，因而无法判断

何时停止加入橄榄石，即何种情况下估算的熔体可

代表原始岩浆成分。Zhang 等( 2019) 通过向高 MgO
( ＞10%) 熔体包裹体逐步添加平衡橄榄石的方法来

反演原始岩浆，此方法的问题一方面在于无法判断

何时停止加入橄榄石，另一方面熔体包裹体的 FeO
含量测量不准确( 熔体包裹体在冷却结晶和与寄主

橄榄石再平衡过程中普遍发生“Fe 丢失”现象，导致
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熔体包裹体 MgO 升高，TFeO 降低) ，只能通过全岩

TFeO 的演化趋势设定熔体包裹体的初始 TFeO 含

量( Danyushevsky et al．，2000，2002; Ｒen et al．，
2017) 。Zhang 等( 2019) 用假设的混合地幔源区在

不同压力下发生分离熔融来拟合熔体包裹体的微

量元素含量，这只是提供了熔体包裹体微量元素特

征的一种可能解释，而并非对苦橄岩浆形成的部分

熔融条件的直接约束。

( a) 大部分峨眉山苦橄岩表现为亏损的 Sr-Nd 同位素组成; ( b) 红色粗实线区分橄榄岩源区和辉石岩源区( CaO= 13. 81－0. 274MgO) ，

虚线箭头指示分离结晶趋势，大部分峨眉山苦橄岩落入橄榄岩地幔源区。底图据 Herzberg 和 Asimow( 2008)

图 3 峨眉山苦橄岩全岩成分变化特征

Fig．3 Geochemical characteristics of bulk rock compositions of the Emeishan picrites

PＲIMELT3 软件是 PＲIMELT2 和 PＲIMELT 软

件的升级版( Herzberg and O’Hara，2002; Herzberg
and Asimow，2008，2015) ，可用来估算原始岩浆的

成分，定量计算不同类型岩浆的 tp、部分熔融的 pi
和 pf 以及部分熔融程度。该软件使用了一个质量

平衡解决方案，将实验获得的熔体成分参数化，并

将原始岩浆校准到与橄榄岩 KＲ-4003 平衡( Walter，
1998; Herzberg and O’Hara，2002; Herzberg，2004，

2006) ，同时使用正演和反演模拟方法来约束原始

岩浆组成，将增加或扣减橄榄石后的熔体成分与橄

榄岩熔融实验的多元成分相图 ( Ol-An-QZ) 、MgO-
FeO 投影区间进行比对，当得到一个一致的成分时，

该熔体则代表原始岩浆成分( Herzberg and Asimow，

2008，2015) 。此方法明显不同于其他传统的用橄

榄石成分来限制原始岩浆成分的方法( Courtier et
al．，2007; Putirka et al．，2007; Putirka，2008) 。使

用 PＲIMELT3 的前提条件是，熔体在结晶分异过程

中橄榄石是唯一的液相线矿物，原始熔体必须来自

橄榄岩地幔源区。因此需要对反演样品进行筛选，

要剔除具有明显辉石斑晶的样品，只选择含橄榄石

斑晶的样品。另外，该软件也可以自动识别辉石结

晶或来自辉石岩源区，并将不符合标准的样品剔

除。最后，根据 MgO 和 CaO 的相关性也能辅助识别

经历辉石结晶或来自辉石岩熔融的熔体，因为一方

面普通辉石结晶导致 CaO 显著降低，而普通辉石堆

晶作用可导致 CaO 含量异常升高( Herzberg and Asi-
mow，2008) 。另一方面，在相同 MgO 含量情况下，

橄榄岩地幔来源的熔体的 CaO 含量明显高于辉石

岩地幔来源的熔体( Herzberg，2006) 。本文在地质

数据库中选择已发表的数据，首先筛选出合适的峨

眉山苦橄岩样品，用 PＲIMELT3 软件恢复峨眉山大

火成岩省不同地区苦橄岩的原始岩浆的主、微量元

素成分，定量计算不同类型岩浆的地幔 tp、部分熔融

的 pi 和 pf 以及部分熔融程度，并重新评估峨眉山高

钛和低钛岩浆成分变化的主导控制因素。

1 峨眉山苦橄岩地球化学数据的筛选
及原始岩浆成分的恢复

综合前人发表的峨眉山苦橄岩地球化学数据

( 样品全部来自大火成岩省内带，包括丽江、永胜、
大理、宾川、颂达、木里等地区) ，发现全岩烧失量

的质量分数( 下同) 变化很大( 1. 7% ～ 10. 3% ) ，反

映其受不同程度低温热液蚀变作用的影响，为了

尽可能减小热液蚀变对苦橄岩全岩主、微量成分

的影响，本文选择烧失量为 1. 7% ～4%的样品。另

外，虽然前人研究认为地壳混染对峨眉山苦橄岩

的影响很小( Zhang et al．，2006; Li et al．，2012) ，

但部分样品的 Sr-Nd 同位素组成( 图 3a) 和 Nb /Th
值( 1. 5 ～ 14. 3) 仍表现出较大变化范围，为了最大

程度减小地壳混染的影响，进一步筛选了 εNd＞0 且
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Nb /Th＞6 的苦橄岩样品。部分苦橄岩样品存在明

显的普通辉石斑晶( Wu et al．，2018) ，这种样品在

相关计算 时 也 被 剔 除。再 有，采 用 PＲIMELT3 软

件识别辉石结晶或来自辉石岩源区，将这部分样

品剔除。最后，根据 MgO 和 CaO 的相关性来辅助

识别经历辉石结晶或来自辉石岩熔融的熔体。最

终筛选出符合条件的峨眉山苦橄岩地球化学数据

45 个( 表 1) 。
原始岩浆成分计算设定苦橄岩全岩的 Fe2+ /Fe

( 全铁) 为 0. 9，橄榄石与熔体之间的 Fe-Mg 配分系

数 KD 为 0. 3( Putirka，2005) ，并假定苦橄岩浆为无

水和 CO2 的地幔熔融产物。因为含碳酸盐地幔熔

融产生的富 CO2 原始熔体具有低 SiO2、高 CaO 特征

( Dasgupta et al．， 2007; Herzberg and Asimow，

2008) ，而明显不同于峨眉山苦橄岩的成分。另外，

苦橄岩样品薄片中也未发现有含水矿物( Li et al．，
2012; Yu et al．，2017) ，峨眉山高钛和低钛玄武岩

也没有含水矿物出现( Xu et al．，2001; Xiao et al．，
2004) ，攀西地区层状岩体( 如攀枝花、红格) 只在晶

间发现少量非自形的角闪石，代表了晶间残余熔体

结晶的产物( Zhou et al．，2005; Luan et al．，2014) 。
这些观察结果说明峨眉山玄武岩及苦橄岩应该来

自贫挥发分的地幔源区熔融。值得注意的是，Liu
等( 2017) 估计大理苦橄岩的含水量高达 3. 4%，但

如此富水的岩浆与缺乏含水矿物的观察事实存在

明显的矛盾。最后，在增加 /扣减橄榄石时，设定压

力 为 0. 1 MPa ( Herzberg and Asimow， 2008 ) 。
PＲIMELT3 计算得到的峨眉山原始岩浆成分计算结

果表明( 图 4) ，反演不同地区峨眉山苦橄岩的原始

岩浆成分过程中，低钛和中钛苦橄岩样品需要不同

程度扣减额外的堆晶橄榄石( －24% ～ 0%) ，而高钛

苦橄岩样品有的需要增加与熔体平衡的橄榄石，有

的则需要扣除堆晶橄榄石( －14% ～ 24%) 。该计算

结果进一步支持近年来对峨眉山苦橄岩的成因认

识，即苦橄岩样品尽管具有高镁特征，但不代表真

正的苦橄质岩浆，而是橄榄石与熔体不同程度的混

合( Li et al．，2012; Kamenetsky et al．，2012; Ｒen et
al．，2017; Yu et al．，2017; Wu et al．，2018; Zhang
et al．，2019) 。由表 1 可见，与原始岩浆平衡的橄榄

石的 Fo 变化范围较小( 91 ～ 92) 。PＲIMELT3 软件

进一步给出了与苦橄岩浆最后平衡的地幔橄榄岩

的矿物相，其中与高钛苦橄岩浆最后平衡的地幔岩

为石榴子石橄榄岩和方辉橄榄岩，而与低钛及中钛

苦橄岩浆最后平衡的地幔岩主要为尖晶石橄榄岩

低钛和中钛苦橄岩需要扣减额外的堆晶橄榄石，高钛苦橄岩

有的需要增加与熔体平衡的橄榄石，有的需要扣除堆晶橄榄石

图 4 反演不同地区峨眉山苦橄岩的原始岩浆成分

过程中加入 /扣减的橄榄石量

Fig．4 During calculation of primary magma of the Emeishan
picrites，variable amounts of olivine were added or subtracted

和方辉橄榄岩( 表 1) 。考虑到石榴子石橄榄岩的稳

定区比尖晶石橄榄岩的稳定区要深，该计算结果暗

示高钛苦橄岩形成的平均深度应大于低钛及中钛

苦橄岩的形成深度，这和前人的认识一致 ( Xu et
al．，2001; Ｒen et al．，2017; Zhang et al．，2019 ) 。
值得注意的是，在减压熔融模式下，不同深度熔融

产生的小体积熔体会在浮力作用下上升并最终汇

集于岩石圈底部，因此计算所得的原始岩浆成分应

代表来自不同深度的小体积熔体的混合( McKenzie
and Bickle，1988; Langmuir et al．，1992) 。本文根

据 PＲIMELT3 软件在估算原始岩浆成分过程中加入

或扣减的橄榄石量，以及 ＲEE、Th、Nb、Zr 等不相容

元素在橄榄石与熔体之间的分配系数 ( Stracke et
al．，2003) ，进一步校正了苦橄岩微量元素含量( 表

2) 。橄榄石的加入导致不相容元素含量被不同程

度地稀释。由表 2 可见，不同类型苦橄岩的原始岩

浆成分具有较大差异，高钛苦橄岩的原始岩浆组分

表现出低铝、低 Na /Ti 和高 LＲEE，La /Yb 和 Gd /Yb
的特征，而低钛苦橄岩的原始岩浆组分则表现为高

铝、高 Na /Ti 和低 LＲEE、La /Yb 和 Gd /Yb 的特征

( 图 5) 。在高压下，含石榴子石地幔熔融产生的熔

体表现为低铝、低 Na /Ti、高 Gd /Yb 特征 ( Walter，
1998; Putirka，1999) 。熔融程度较低时，熔体则表

现为 LＲEE 富集和高 La /Yb 特征 ( Stracke et al．，
2003) 。这暗示高钛苦橄岩浆来自深部含石榴子石

地幔的低程度部分熔融，低钛岩浆则相反，这和前人
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高钛苦橄岩的原始岩浆组分表现出低铝、低 Na /Ti 和高 LＲEE、La /Yb 和 GdN /YbN 的特征，低钛苦橄岩的原始岩浆组分表现为高铝、

高 Na /Ti 和低 LＲEE、La /Yb 和 Gd /Yb 的特征。峨眉山苦橄岩的原始岩浆成分由软件计算获得( Herzberg and Asimow，2015)

图 5 峨眉山苦橄岩的原始岩浆的成分变化特征

Fig．5 Geochemical characteristics of compositional variations of primitive melts of the Emeishan picrites

图 6 用峨眉山苦橄岩原始岩浆成分计算得到的 tp
Fig．6 tp calculated using compositions of primitive

melts of the Emeishan picrites

的认识是一致的( Xu et al．，2001; Xiao et al．，2004;

Ｒen et al．，2017; Zhang et al．，2019) 。

2 地幔潜能温度、熔融深度及程度估算

根据 tOl /L1 ( ℃ ) = 1020+24. 4MgO－0. 161MgO2 计

算了原始熔体在 0. 1 MPa 下橄榄石的液相线温度

( tOl /L1 ) ，该温度是评估原始熔体和演化熔体热状态

的重要途径，( Herzberg and Asimow，2015) 。根据

此公式，0. 1 MPa 下橄榄石液相线温度取决于熔体

的 MgO 含量。计算结果表明，高钛苦橄岩原始熔体

的橄榄石液相线温度较高( 1 420 ～ 1 490 ℃ ) ，低钛

和中钛苦橄岩原始熔体的橄榄石液相线温度较低

( 1 390～1 430 ℃ ) ，计算误差不超过±46 ℃ ( 软件计

算过程中产生的系统误差) 。
本文根据 PＲIMELT3 计算的 tp 与 0. 1 MPa 下

橄榄石液相线温度变化趋势类似，形成高钛苦橄岩

原始熔体的 tp 较高( 1525 ～ 1 620 ℃ ) ，形成低钛和

中钛苦橄岩原始熔体的 tp 较低( 1 500 ～ 1 550 ℃ )

( 图 6) ，计算误差不超过±42 ℃ ( 软件计算过程中产

生的系统误差) 。值得注意的是，形成峨眉山苦橄

岩浆的 tp 与夏威夷地幔柱的变化范围类似，比形成
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洋中脊玄武岩的正常对流地 幔 高 ( 1 300 ～ 1 400
℃ ) ，从而进一步支持了峨眉山大火成岩省的地幔

热柱成因假说 ( Chung and Jahn，1995; Xu et al．，
2001; Xiao et al．，2004; Zhang et al．，2006) 。

橄榄石液相线温度与 tp 都与熔体的 MgO 含量

直接相关，因为高镁原始熔体通常形成于高 tp 的
“热地 幔”，而 在 高 液 相 线 温 度 下 结 晶 橄 榄 石
( Herzberg and Asimow，2015) 。计算结果还表明，

形成峨眉山苦橄岩的 tp 变化约为 100 ℃，这和夏威

夷地幔柱 tp 变化范围类似( 图 6) 。已有研究表明，

苦橄岩集中产出的丽江－永胜和大理－宾川地区可

能位于峨眉山地幔柱的头部区域，苦橄岩是地幔柱

中心区域熔融的产物( Xu et al．，2001; Zhang et al．，
2006) ，据此推断，本文给出的峨眉山地幔柱 tp 的上

限应不超过 1 620 ℃，略低于 Zhang 等( 2006) 估算

的丽江高钛苦橄岩的 tp( 1 630～1 680 ℃ ) 。
减压熔融通常发生在某个起始压力( pi ) ，地幔

源区的温度越高，减压熔融发生的起始压力就越

大。而地幔熔融终止的压力( pf ) 则受控于某些界

面，如岩石圈－软流圈界面。当地幔熔融在垂向上

发生时，不同深度熔融产生的小体积熔体会在浮力

作用下上升并最终汇集于岩石圈底部，因此，熔体

量在 岩 石 圈 － 软 流 圈 界 面 深 度 达 到 最 大 值
( McKenzie and Bickle，1988; Langmuir et al．，1992;

Herzberg and Asimow，2008 ) 。根 据 原 始 熔 体 的
MgO 和 FeO 含量计算得到的峨眉山苦橄岩浆的 pi
为 4～5 GPa，高钛苦橄岩浆的熔融 pi 略高于低钛和

中钛苦橄岩浆，这与形成高钛苦橄岩原始熔体的 tp
较高相吻合。此外，高钛苦橄岩浆的熔融 pf 较高( ＞
3 GPa) ，而低钛和中钛苦橄岩浆的熔融 pf 相对低些
( 2～3 GPa) 。如果熔融 pf 的大小取决于岩石圈的

厚度，就意味着不同类型苦橄岩所在地区的岩石圈

厚度有差异。例如，在峨眉山地幔柱活动期间，丽

江－永胜产出高钛苦橄岩，金平－颂达则产出低钛苦

橄岩，这意味着丽江－永胜的岩石圈厚度可能大于

金平－颂达。但是，大理－宾川的峨眉山玄武岩剖面

中产出中钛和高钛两类岩石，高钛苦橄岩 /玄武岩

通常位于剖面上部，中钛苦橄岩 /玄武岩则位于剖

面下部( Xiao et al．，2004; Yu et al．，2017) ，考虑到

峨眉山大火成岩省的喷发在短时间内结束 ( 2 ～ 3
Ma) ( Xu et al．，2010; Zhong et al．，2014) ，在同一地

区短时间内的岩石类型变化很难用岩石圈厚度的

变化来解释。一种可能的解释是该区的岩石圈底

部在地幔柱烘烤下发生熔融，产生的熔体与地幔柱

本身熔融的熔体混合，最终形成位于大理－宾川玄

武岩剖面底部的中钛苦橄岩 /玄武岩( Xiao et al．，
2004; Yu et al．，2017) ，因此计算获得的熔融终止

压力并不反映岩石圈厚度。与之相比，大理－宾川的

高钛苦橄岩形成时间略晚于中钛苦橄岩，高钛苦橄岩

浆主要来自地幔柱本身的熔融，其熔融 pf 受控于岩

石圈厚度。虽然高钛苦橄岩浆温度较高，烘烤岩石圈

底部的能力更强，但岩石圈中的易熔组分已经被抽

取，形成了玄武岩剖面底部的中钛玄武岩和苦橄岩

( Xiao et al．，2004; Yu et al．，2017) 或碧玄岩( Song et
al．，2008) ，此时的岩石圈变得贫瘠，无法熔融产生新

的岩浆。Yu 等( 2017) 发现，大理－宾川剖面底部的乌

龙坝苦橄岩( Ti /Y = 400) 中高 Fo 橄榄石具有异常高

δ18O 值( 5. 6‰～5. 7‰) ，反映有俯冲交代岩石圈物质

的加入，而同地区玄武岩剖面上部的乌龟菁苦橄岩

( Ti /Y 为 500～670) 中高 Fo 橄榄石则具有正常的 δ18

O 值( 5. 1‰～5. 4‰) ，反映了地幔柱物质的熔融( Yu
et al．，2017) ，上述观点和本文的推测是一致的。根

据对地幔熔融 pi 和 pf 的估计，高钛苦橄岩应形成于

含石榴子石地幔源区( ＞3 GPa) 不同程度的部分熔

融，与之平衡的地幔残留为石榴子石橄榄岩或方辉橄

榄岩( 表 1) ，其熔融压力和温度与夏威夷玄武岩类似

( 图 6、7) 。低钛和中钛苦橄岩浆形成的平均压力相

对较小，与之平衡的地幔残留主要为尖晶石橄榄岩或

方辉橄榄岩( 表 1) 。峨眉山苦橄岩原始岩浆的主、微
量成分特征可以用熔融压力变化来解释，高钛苦橄岩

浆的低 Al2O3、低 Na /Ti 及高 Gd /Yb 特征( 图 5) 反映

了深部( ＞3 GPa) 石榴子石地幔不同程度的熔融。与

之相比，低钛苦橄岩浆的高 Al2O3、高 Na /Ti 及低 Gd /
Yb 特征则反映了较浅处尖晶石和石榴子石过渡相橄

榄岩地幔不同程度的熔融。另外，为了验证部分熔融

温度和压力计算的准确性，本文还采用了 Lee 等

( 2009) 的计算方法来估算峨眉山苦橄岩形成的平均

温度和压力，计算参数同样假定苦橄岩全岩的 Fe2+ /
Fe( 全铁) 为 0. 9，苦橄岩浆为无水和 CO2 条件下的地

幔熔融产物，橄榄石与熔体之间的 Fe-Mg 配分系数为

0. 3。计算得到的峨眉山苦橄岩形成的平均温度和压

力与用 PＲIMELT3 计算的结果类似( 图 8) ，即高钛苦

橄岩形成的平均压力为 3. 3～4. 5 GPa，略高于低钛和

中钛苦橄岩形成的平均压力( 2. 5～4. 0 GPa) 。
根据 PＲIMELT3 软件计算得到的不同类型苦橄

岩的熔融程度( 即熔体量) 没有明显差别，熔体量均

为 0. 1～0. 3( 表 1) 。熔体量取决于熔体中 MgO 和

FeO 含 量 ( 图 7 ) ，与 熔 融 温 度、压 力 无 直 接 关 系

( Herzberg and O’Hara，2002) 。峨眉山高钛和低钛

0521



矿物岩石地球化学通报 2020，39( 6)

( a) 黑色虚线代表熔体量的变化，蓝色实线为地幔熔融 pf，灰色扇形区域为熔体( L) 与源区中橄榄石( Ol) 和斜方辉石( Opx) 共存区

( Herzberg and Asimow，2015) 。( b) 绿色实线代表地幔熔融 pi，蓝线和绿线代表的 pf 和 pi 是实验数据的参数化结果( Walter，1998;

Herzberg and O’Hara，2002; Herzberg，2004) ; 橙色区域代表夏威夷 Mauna Kea 火山( Herzberg and Asimow，2008) 。峨眉山高钛比低钛苦橄

岩浆的起始 pi 略高，而高钛苦橄岩浆的压力 pf 明显高于低钛岩浆。根据 Herzberg 和 Asimow( 2015) 计算，误差小于±42 ℃。夏威

夷地幔柱和正常对流地幔的潜能温度变化范围引自 Herzberg 和 Gazel( 2009)

图 7 原始岩浆中 MgO-FeO( a) 及熔体量与 FeO/MgO 的相关图解( b)

Fig．7 Plot of MgO vs． FeO contents ( a) and melt fractions vs． FeO/MgO ratios( b) for the Emeishan primitive melts

相关计算方法、橄榄岩固相线以及 MOＲB 的温压范围均

引自 Lee 等( 2009) ; 尖晶石 /石榴子石相转换带引自

Klemme 和 O’Neill( 2000)

图 8 峨眉山苦橄岩形成的平均温度和压力

Fig．8 Average melting pressures and temperatures
for the Emeishan picrites

苦橄岩的 TiO2 和 La /Yb 值差别显著( 图 5) ，但计算

的熔体量和原始熔体的 TiO2 含量、La /Yb 值却无相

关性，考 虑 到 在 橄 榄 岩 地 幔 熔 融 过 程 中 TiO2 和

La /Yb值主要受控于部分熔融程度大小( 即熔体量

大小) ( Walter，1998; Putirka，1999) ，高钛苦橄岩

浆的高 TiO2、LＲEE 含量和高 La /Yb 值用较低的部

分熔融程度( 低熔体量) 解释，而低钛苦橄岩浆的低

TiO2、LＲEE 含量和低 La /Yb 值只能用较高的部分

熔融程度( 高熔体量) 解释。这和根据 PＲIMELT3
软件得到的熔体量变化范围相矛盾。熔体量计算

的前提是地幔源区橄榄岩的成分必须与饱满型橄

榄岩 KＲ-4003 成 分 近 似 ( Herzberg and O’Hara，

2002) ，如果实际参与地幔熔融的橄榄岩成分与 KＲ-
4003 有明显差异，则计算结果就会有明显偏差。譬

如，如果用亏损的深海橄榄岩( Al2O3 和 CaO 含量为

KＲ-4003 的一半) 作为源区物质，计算所得的熔体量

缩减为原来的一半( Herzberg and O’Hara，2002) 。
我们推测，本文计算的峨眉山苦橄岩浆的熔体量与

熔体中 TiO2、LＲEE 含量变化的矛盾可能是这种偏

差造成的。然而，橄榄岩源区成分的变化对原始岩

浆成 分 估 算 的 影 响 非 常 小，Herzberg 和 O’Hara
( 2002) 采用亏损和饱满两种橄榄岩熔融估算得到

的原始岩浆的 MgO 含量变化小于 1. 0%，相应地，对

部分熔融条件的估算影响也很小。

3 估算的原始岩浆成分与高镁熔体包
裹体成分的对比

根据苦橄岩全岩数据估算得到的原始岩浆成

分反映了峨眉山大火成岩省发现的高钛、中钛和低

钛不同类型苦橄质岩浆的主、微量元素特征( 图 5、
9) : 丽江－永胜以高钛型熔体为主，金平－颂达以低

钛型熔体为主，大理－宾川是高钛和中钛岩浆并存。
不同地 区 的 高 钛 型 岩 浆 成 分 类 似，都 表 现 出 高
TiO2、TFeO 以及低 Al2O3 的特征( 在相同 MgO 情况

下) 。另外，绝大多数样品估算的原始岩浆 TFeO 含

量低于 13%，不属于典型的铁质苦橄岩浆( TFeO＞
13%) ( Hanski and Smolkin，1995; Gibson et al．，
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熔体包裹体数据引自: Hanski 等( 2010) ，Kamenetsky 等( 2012) ，Ｒen 等( 2017) 。紫色和褐色虚线分别代表 MELTS 软件模拟

高钛( EM55) 和低钛原始岩浆( G946) 在浅部岩浆房( 500 MPa，fO2 =QFM) 的结晶分异演化趋势( Ghiorso and Sack，1995)

图 9 峨眉山苦橄岩原始岩浆成分与高镁熔体包裹体( MgO＞10%) 成分对比

Fig．9 Compositional comparison between calculated primary melts and high-Mg melt inclusions ( MgO＞10%)

of the Emeishan picrites

2000) ，因此本文不支持前人提出的峨眉山大火成

岩省存在铁质苦橄岩浆的观点( Zhang et al．，2009;

Hou et al．，2011; Zhong et al．，2011 ) 。受样品限

制，迄今为止已发表的高镁( MgO＞10%) 熔体包裹

体的成分数据有限，只有来自永胜的高钛型熔体包

裹体数据、大理－宾川的中钛及低钛型熔体包裹体

数据( 图 9) ( Hanski et al．，2010; Kamenetsky et al．，
2012; Ｒen et al．，2017) 。另外，熔体包裹体成分显

示大理－宾川存在低钛型熔体包裹体，且赋存于中

钛苦橄岩样品中，这一方面说明大理－宾川有低钛

型原始熔体的存在，另一方面也说明中钛型苦橄岩

可 能 为 低 钛 型 岩 浆 和 高 钛 型 岩 浆 的 混 合

( Kamenetsky et al．，2012; Ｒen et al．，2017) 。与估

算的原始岩浆成分相比，高钛和低钛型熔体包裹体

的 MgO 含量较低( ＜14%) ，说明这两类熔体包裹体

代表 了 演 化 程 度 相 对 较 高 的 岩 浆。MELTS 软 件

( Ghiorso and Sack，1995) 模拟计算表明，永胜高钛

原始岩浆( EM55) 在压力为 500 MPa，氧逸度( fO2
)

为 QFM 条件下分离结晶可以解释永胜高钛熔体包

裹体的成分变化特征( TFeO 除外) 。然而，金平－颂

达低钛原始岩浆( G946) 在压力为 500 MPa，氧逸度

为 QFM 条件下分离结晶形成的演化岩浆比大理－

宾川的低钛熔体包裹体的 Al2O3 含量更高( MgO 含

量相同) ，这说明两地区的低钛型岩浆的成分有明

显差异。另外，部分中钛型熔体包裹体的 MgO 含量

高于估算的中钛原始岩浆成分，可能与本文选取的

中钛型苦橄岩样品缺乏代表性有关( 缺失高 MgO 样

品) 。最后，分离结晶导致 FeO ( 全铁) 含量逐渐升

高，然而在图 9c 中，所有的熔体包裹体数据点分散，

无相关规律，可能与熔体包裹体在冷却结晶和与寄

主橄榄石再平衡过程中普遍发生的“Fe 丢失”有关

( Danyushevsky et al．， 2000， 2002; Ｒen et al．，
2017) 。从这个角度来说，高镁熔体包裹体成分不

能通过添加平衡橄榄石的方式估算原始岩浆成分，

而用 PＲIMELT3 软件进行原始岩浆成分反演是准确

获得原始岩浆成分的有效手段。
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4 高钛和低钛岩浆成分差异的主要控
制因素

Zhang 等( 2019) 提出用混合源区( 橄榄岩、俯冲

洋壳和沉积物) 的变压熔融模型来解释高钛和低钛

岩浆的成因。高压、低程度部分熔融产生的熔体汇

集形成高钛型岩浆，而低压高程度部分熔融产生的

熔体汇集形成低钛型岩浆。不同深度产生的熔体

混合造成峨眉山玄武岩及苦橄岩 Ti /Y 及 Gd /Yb 值

的连续变化。该模型很好的解释了高钛和低钛岩

浆的微量元素成分变化。但是该模型没有涉及对

低钛和高钛型岩浆的空间分布情况及成因的解释。
譬如，丽江－永胜地区岩浆以高钛型为主，而金平－
颂达地区则以低钛型为主。本文认为地幔 tp 及岩

石圈厚度的差异是两地区产出不同类型岩浆的主

要因素。在地幔源区性质类似的情况下，地幔 tp 控

制了熔融 pi 的大小，而岩石圈的厚度则控制了熔融

pf 的大小( McKenzie and Bickle，1988) 。如前所述，

丽江－永胜高钛苦橄岩浆形成的地幔 tp 较高( 1 540
～1 620 ℃ ) ，较“热”的地幔源区在更大的压力( pi =
5 GPa) 下与橄榄岩固相线相交并开始熔融，而较厚

的岩石圈导致部分熔融的 pf 更大( pf ＞ 3 GPa) 。因

此，丽江－永胜的苦橄岩浆形成于较深的石榴子石

相地幔，石榴子石含量较高，而且部分熔融过程中

石榴子石作为残留相导致岩浆具有高 Ti /Y、Gd /Yb
而及 低 铝、Na /Ti ( 图 5 ) ( Walter，1998; Putirka，

1999) 。相较之，金平－颂达低钛苦橄岩浆形成的地

幔 tp 则较低( 1 500～1 550 ℃ ) ，相对较“冷”的地幔

源区在更小的压力( pi = 4 GPa) 下与橄榄岩固相线

相交并开始熔融。当然，较薄的岩石圈导致部分熔

融的 pf 更小( 2 ～ 3 GPa) 。因此，金平－颂达地区的

苦橄岩浆形成于较浅的尖晶石-石榴子石相过渡带

地幔，这 一 过 渡 带 地 幔 会 发 生 固 态 相 转 变:

2Mg2Si2O6 ( 斜 方 辉 石 ) + MgAl2O4 ( 尖 晶 石 ) =
Mg2SiO4( 橄榄石) +Mg3Al2Si3O12 ( 石榴子石) ，导致

地幔源区中的石榴子石含量降低( Klemme and O’
Neill，2000) 。在部分熔融过程中石榴子石全部进

入熔体或只有少量作为残留相，这会导致岩浆的低

Ti /Y、Gd /Yb 和高铝、Na /Ti ( 图 5 ) ( Walter，1998;

Putirka，1999) 。我们推测，造成不同地区岩石圈厚

度不均一的原因可能是由于地幔柱上升导致岩石

圈发生不同程度的拉张减薄，但缺少相关的证据支

持。如大理－宾川的玄武岩剖面下部产出中钛型岩

浆，上部产出高钛型岩浆，虽然相关计算表明其地

幔 tp 和熔融 pi、pf 有差别，但源区性质的不同可能

是造成上述差异的一个重要因素，Yu 等( 2017) 指

出大理－宾川地区的中钛苦橄岩浆( 乌龙坝) 有岩石

圈物质的加入，高钛型苦橄岩浆( 乌龟菁) 则为地幔

柱本身熔融的产物。Xiao 等( 2004) 也认为低钛型

岩浆和高钛型岩浆来自不同的地幔源区。

5 结论

( 1) 与原始岩浆平衡的橄榄石 Fo 值为 91 ～ 92。
高钛和中低钛原始岩浆的 Fo 没有明显区别，但矿物

相有差异，与高钛苦橄岩浆最后平衡的地幔岩为石

榴子石橄榄岩和方辉橄榄岩，与低钛和中钛苦橄岩

浆最后平衡的地幔岩主要为尖晶石橄榄岩和方辉

橄榄岩。这说明高钛苦橄岩形成于较深的石榴子

石相地幔，而低钛和中钛苦橄岩则形成于较浅的石

榴子石－尖晶石相过渡带地幔。
( 2) 丽江－永胜以高钛型熔体为主，金平－颂达

以低钛型熔体为主，大理－宾川高钛和中钛岩浆并

存。不同类型苦橄岩的原始岩浆成分具有较大差

异，高钛苦橄岩的原始岩浆组分表现出低铝、低 Na /
Ti 和高 Gd /Yb 的特征，低钛苦橄岩的原始岩浆组分

表现为高铝、高 Na /Ti 和低 Gd /Yb 的特征。
( 3) 形成高钛苦橄岩原始熔体的地幔 tp 较高( 1

525～1 620 ℃ ) ，形成低钛和中钛苦橄岩原始熔体的

地幔 tp 较低( 1 500～1 550 ℃ ) 。形成峨眉山苦橄岩

浆的地幔 tp 与夏威夷地幔柱的变化范围类似，比形

成洋中脊玄武岩的正常对流地幔( 1 300～1 400 ℃ )

约高 200 ℃，从而进一步支持了峨眉山大火成岩省

的地幔热柱成因假说。
( 4) 峨眉山高钛苦橄岩浆的熔融 pi 为 ～5 GPa，

低钛和中钛苦橄岩浆的为～4 GPa，这可能与形成高

钛苦橄岩原始熔体的地幔 tp 较高有关。高钛苦橄

岩浆的熔融 pf 较高( ＞3 GPa) ，而低钛和中钛苦橄

岩浆的熔融 pf 则相对低些( 2～3 GPa) 。
( 5) 地幔 tp 及岩石圈厚度的差异是丽江－永胜

和金平－颂达分别产出高钛和低钛两种类型岩浆的

主要控制因素。大理－宾川的玄武岩剖面下部产出

中钛型岩浆，上部产出高钛型岩浆，源区性质的不

同可能是造成上述差异的重要因素。
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