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摘要    南海海盆玄武质岩石的全岩 K-Ar 年龄为 7.9~3.8 Ma, 为南海扩张停止(15.5 Ma)
后、晚中新世以来的板内火山作用的产物, 可与其周边地区(如雷琼半岛、南海北缘及中南

半岛等)同期火山作用的岩石成因和源区性质进行对比研究. 在详细的岩相学研究基础上, 
从中挑选出了新鲜的玄武质岩石, 并进行了主量、微量元素及 Sr-Nd-Pb 同位素分析研究. 
结果表明, 该区玄武岩属于碱性玄武岩浆系列, 具有 OIB 型的稀土及微量元素特点, 形成

岩浆的部分熔融作用程度较低, 岩浆在上升期间或在高位岩浆房中经历了结晶分异作用

和堆晶作用. Sr-Nd-Pb 同位素地球化学研究表明, 南海地幔存在不均一性, 岩浆源区性质

为 EM2 与 DMM 的二端员混合模式, 其中 EM2 为来自地幔柱物质的富集端员, DMM 端员

为大洋软流圈或岩石圈亏损地幔; Pb 同位素特征显示本区存在 Dupal 异常, 结合北冰洋

Gakkel 脊新发现的 Dupal 异常, 表明此异常并非只限于南半球. 从 Sr-Nd-Pb 同位素变异图

解中可见, 南海与雷琼半岛、南海北缘以及中南半岛地区可能具有相似的地幔源区特征, 
与中国华北及东北地区存在一定差异. 南海海盆晚中新世以来的玄武岩为海南地幔柱提

供了地球化学制约. 
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传统上, 通常利用原始的、源于地幔的岩石来约

束其地幔源区的组分. 洋中脊玄武岩(MORB)的源区

为亏损上地幔(DMM), 与之形成对照的是, 洋岛玄武

岩(OIB)通常被认为源于地幔柱, 其根部可以示踪下

地幔甚至核-幔边界处的D″层 [1~7]. 因此, 对地幔熔融

作用及其产生的镁铁质OIB岩浆的研究是理解地球

的源区、演化动力学及其现在结构的前提. 同时, 此
类信息是理解地球内部循环模型及评价在俯冲带处

何物质且有多大量被补给进下地幔然后由通过深地

幔柱返回地表的关键 [5].  
南海盆海底扩张停止(15.5 Ma[8])后, 新近系-第

四系期间的板内火山作用异常活跃, 影响着雷琼半

岛、中南半岛以及南海大洋基底及南海中的裂解的微

大陆片段等广大地区. 新生代玄武岩分布区域包括

南海、雷琼半岛、北部湾盆地、珠江口盆地以及中南

半岛等地, 其中分布有一定量的碱性玄武岩. 截止目

前, 对南海及其周缘的新生代玄武岩已经作了不少

研究, 如最初由王贤觉等 [9]和Kudrass等 [10]分别对南
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海底玄武岩及礼乐滩附近所获取的玄武岩样品进行

了研究并获得了一些新的认识; 20 世纪 90 年代以来, 
对南海及周边地区的新生代火山岩的研究日趋活跃, 
并取得了一些阶段性的重要成果, 如对南海底及雷

琼半岛地区的玄武岩样品进行了研究 [11~14], 指出其

源区组分可能为富集地幔与亏损地幔混合作用而成

的, 并指出南海底地幔中可能存在内生的Dupal型地

幔组分 [11]; Hoang等 [15]及Zhou等 [16]对中南半岛中的

新生代玄武岩进行了研究, 指出其源区为与Tu等 [11]

一致的两端员混合模式, Hoang等 [17]进一步指出一些

玄武质岩石具有受大陆混染的特点. 然而, 截止目前, 
关于南海及其周缘出露的新生代玄武岩的地幔源区

性质及其深部动力学机制等问题尚在探讨中, 还未

达成一致的认识. 一些学者认为富集地幔端员(EM)
来自大陆底岩石圈地幔 [11,15~17], 而另一些学者指出

富集地幔端员可能与地幔柱/热点有关 [18~21].  
总体上来看, 目前对南海盆底的火山活动的研

究还很有限, 前人工作主要集中于对海山上的拉斑

玄武岩进行一定的研究, 对碱性玄武岩的研究更是

鲜见报道, 以上情况可能与沉积物覆盖厚度大而导

致取样难度较大有关. 本文对南海底新生代碱性玄

武岩的主量、微量元素及 Sr-Nd-Pb 同位素地球化学

的进行了研究, 结合最新的地球物理学资料, 试图探

讨它们的地幔源区性质、深部地幔动力学机制并建立

一个南海新生代碱性玄武岩成因的初步模型, 为海

南地幔柱的存在提供地球化学制约.   

1  地质背景 
南海是西太平洋最大的边缘海之一. 整体上, 南

海可以被分成 3 个部分, 北部大陆边缘、洋盆和南部

大陆边缘. 目前关于其扩张开始与结束的时间已有

了较为统一的认识, 即印度-亚洲碰撞之后的晚始新

世-早渐新世, 并在中中新世期间由于印度-澳大利亚

板块前缘与巽他大陆碰撞而使南海扩张停止 [8,11,22,23]. 
南海在地貌上有着显著的标志, 西部界线是越东断

裂、南边沿着礼乐滩北缘是陡峭悬崖、东部是马尼拉

海沟, 以及北缘是与陆坡平滑过渡(图 1)[24]. 构造上, 
南海北缘(华南褶皱带与洋陆过渡带之间)为一伸展区; 
南海东缘和南缘主要为挤压俯冲区; 其西缘主要为

走滑引张区, 主要断裂为红河断裂带以及越东断裂. 

除此之外, 南海地区还分布有几个微陆块, 包括西沙- 
中沙地块、南沙地块及礼乐-东北巴拉望地块等陆块, 
在古特提斯时期统称为“琼南地块”[23]. 从晚白垩世

开始, 区域应力场由挤压反转为拉张, 南沙、西沙-
中沙、海南岛等地块开始向东南-南裂离印支-华南古

大陆 [25~27]. 这一裂离过程以及南海形成演化的动力

学因素尚存在争论 [8,22,28,29].  

2  样品采集、岩相学特征及分析方法 
我们在执行国家边缘海调查项目研究工作中 , 

在南海地区开展了大量的取样工作, 并在 7 个站位中

获得了数量可观的玄武岩样品, 尤以S04-12DG站位

最为丰富, 样品覆盖了从南大陆坡至北大陆坡的大

片区域, 因此本次研究的的样品足以代表南海新生

代碱性玄武岩的特点. 在肉眼观察及岩相学鉴定工

作的基础上, 我们对其中的 16 件较为新鲜的样品进

行了主量、微量元素成分的分析测试工作(表 1), 并
测定了其中 11 个样品的同位素组成. 岩石样品K-Ar
法定年结果为全岩的表面年龄在 3.80~7.91 Ma间(平
均为 5.43 Ma), 同一站位中样品间的定年结果(如
S04-12DG: 4.76~5.78 Ma)差异较小, 定年结果表明成

岩年龄为晚中新世-上新世的, 与南海及周边地区火

山喷发事件在时间上具有一致性, 如南海盆碱性玄

武岩年龄为 3.5 Ma( K-Ar/Ar-Ar法)[11], 礼乐滩海山橄

榄玄武岩年龄为 0.5~2.7 Ma(K-Ar法)[10], 南海北缘中

的北部湾盆地碱性玄武岩年龄为 5.9~2.4 Ma (K-Ar
法)[19]以及涠洲岛碱性玄武岩为第四纪(C14 法)[20], 
越南碱性玄武岩年龄为 0~13 Ma (K-Ar/Ar-Ar法)[15], 
以及泰国碱性玄武岩年龄为 0.9 Ma (K-Ar法)[16].  
 S04-11DG, S04-12DG, S04-13DG, S04-14DG 及

S05-34DG 站位的样品采自南海洋盆内海山, 这些玄

武岩样品的岩相学总体特征如下: 斑状结构, 气孔构

造, 斑晶为橄榄石(自形, Fo 值为 75.9~86.6, 部分颗

粒呈现成分环带, 伊丁石化)和辉石(主要为含钛的单

斜辉石 (Wo31−50En38−62Fs5−12), 见熔蚀麻点结构 ), 斜
长石(An 值为 47~54, 见熔蚀现象), 不见斜方辉石斑

晶, 斑晶含量为 10%~25%; 基质为斜长石、辉石、橄

榄石和大量火山玻璃; 气孔呈不规则圆形、椭圆形, 
为碱性橄榄玄武岩. S04-16DG 站位玄武岩样品采自

北大陆坡底, 斑状结构, 气孔构造, 斑晶为辉石(主要 
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图 1  南海和邻近地区地质简图及取样位置图 

海南地幔柱的大致位置据文献 [7] 

 

表 1  南海盆新生代碱性玄武岩取样位置 
站位 样号 纬度(N) 经度(E) 深度/m 

S04-11DG S04-11 16°20.6′ 116°05.9′ 2200 
S04-12DG S04-12-8, 10, 11, 12, 18, 20, 21, 22 15°34.3′ 116°09.5′ 1290 
S04-13DG S04-13-3B 15°07.9′ 116°30.0′ 1480 
S04-14DG S04-14-1B, 2B 14°02.3′ 115°23.1′ 1470 
S04-16DG S04-16 16°05.3′ 113°54.1′ 1500 
S05-34ADG S05-34A 13°58.0′ 115°29.5′ 910 
S08-69DG S08-69-1, 2 10°19.3′ 112°32.1′ 2280 

 
为含钛的单斜辉石(Wo32−35En58−61Fs6−7), 见熔蚀麻点

结构)、橄榄石(Fo 值为 80.4~82.2, , 伊丁石化)和角闪

石 , 不见斜长石和斜方辉石斑晶 , 斑晶含量 20%~ 
25%; 基质为斜长石、橄榄石、辉石和火山玻璃, 气
孔呈不规则状, 为橄榄玄武岩. S08-69DG 站位玄武

岩样品采自南大陆坡底, 斑状结构, 气孔构造, 斑晶

为橄榄石(Fo 值为 83.3~84.6, 伊丁石化)和辉石(为含

钛的单斜辉石(Wo49En29Fs18), 不见斜方辉石和斜长

石斑晶, 斑晶含量 25%~30%; 基质为斜长石微晶、辉

石、橄榄石; 气孔呈不规则状、半圆形, 沿气孔壁有

少量蒙脱石充填, 为橄榄玄武岩. 
去除风化表面, 在玛瑙研磨钵中粉碎后以备主

量、微量元素测定. 主量、微量元素分析测试工作是

在国家地质实验测试中心(北京)完成. 除FeO单独测

定外, 所有其他主量元素及Ba, Cu, Sr, Ti, V, Zn等微

量元素用ICP-AES法测定, 测试仪器为等离子体光谱

仪(IRIS), 主元素的测试精度RSD<2%~8%, 微量元

素的测试精度优于 10%. FeO的检测方法: 称取试样

0.1000~0.5000 g(称样量视样品的FeO含量定)于聚四

氟坩埚中, 加入氢氟酸和硫酸分解样品, 重铬酸钾标
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准溶液滴定氧化亚铁含量; 本方法精度: RSD<10%, 
Fe2O3 的计算公式 : WFe2O3 =(WTFe2O3−WFeO)× 
1.11134. 稀土元素以及除Ba, Cu, Sr, Ti, V和Zn外等

的其他微量元素, 用ICP-MS测定, 测试仪器为等离

子质谱ICP-MS(TJA Excell), 测试 精度优于 10%. Sr, 
Nd, Pb同位素分析测试工作是在中国科学院地质与

地球物理研究所固体同位素地球化学实验室完成的, 
测量仪器为德国Finnigan公司MAT-262 热电离质谱

计. 测试方法和流程具体参见文献 [30]. Nd和Sr同位

素比值分别采用 146Nd/144Nd =0.7219 和 86Sr/88Sr= 
0.1194 校正测得的, Rb-Sr, Sm-Nd的全流程本底分别

为 100 和 50 pg左右. Pb同位素质量分馏校正系数为

每质量单位 1‰. 同位素测量的校正系数源于对铅标

准物质NBS981 的大量测试所获得的数据. Pb的全流

程本底小于 50 pg.   

3  分析结果 

3.1  主量元素 

南海玄武质岩石主量元素测试数据及相关参数

列于表 2 中. 本次研究样品在TAS图解上的投点位置

主要位于碱玄岩-碧玄岩区域, 由于根据主量元素计

算的橄榄石标准矿物分子一般小于 10%, 因此属于

碱玄岩; 其他少量投入靠近碱玄岩的粗面玄武岩及

玄武岩区域(图 2). 此TAS图解投点定名与岩相学定

名基本一致. 所有岩石投点于碱性系列区域中(图 2). 
大多数岩石样品的里特曼指数(σ)值高于 9 (其范围为

8.3~65.0) (表 2, wt%为质量分数, 下同), 也表明它们

属于碱性岩浆系列. 本次研究的碱性玄武岩SiO2 含

量范围 40.08~50.03 wt%, 平均为 45.85 wt%;  MgO
含量范围较宽, 为 2.13~9.49 wt%(平均为 4.97 wt%). 
主量元素接近于洋岛玄武岩(OIB), 如Kerguelen等地

区 [33].  
在玄武质岩石的 MgO 与其他主量元素之间相关

图解中(图 3), 随着 MgO 含量的减少, 总体上, Al2O3

和 FeO 分别呈现增加和减少的趋势, 其他主量元素含

量变化较为分散, 表明母质岩浆在演化过程中出现多

变的分离结晶效应. 在 MgO 含量小于 4 wt%情况下, 
投影点较为分散. 总体上, 本区玄武岩中 MgO 与其他

主量元素之间的相关性基本遵循橄榄石和(橄榄石+单
斜辉石)分离结晶作用及堆晶作用的一般趋势. 

 
图 2   南海玄武质岩硅-全碱(TAS)图解 

1, 副长石岩; 2, 苦橄质玄武岩; 3, 玄武岩; 4, 玄武安山岩; 5, 碱玄岩-
碧玄岩(标准矿物Ol<10%为碱玄岩, Ol>10%为碧玄岩); 6, 粗面玄武岩; 
7, 玄武质粗面安山岩; 8, 响岩质碱玄岩. 该图据文献 [31], 图中划分

碱性系列与亚碱性系列岩石的曲线据文献 [32] 

3.2  微量元素 

玄武质岩石微量元素测试数据及相关参数列于

表 2 中. Ni 的丰度范围为 13.6~232 μg/g (平均为 99.7 
μg/g), Cr 的丰度范围为 5.6~248 μg/g (平均为 125.8 
μg/g), 它们的丰度随着 MgO 含量的下降也相应下降, 
这主要是由于橄榄石和单斜辉石的结晶分异作用所

致(图 4). 尽管 Ni, Cr 丰度的变化主要受控于橄榄石

的结晶分异作用, 但是在熔岩样品 MgO 小于 4 wt%
情况下, 投影点较为分散(图 4 中 Ni, Cr 对 MgO 相关

图), Ni 含量变化范围为 16.6~176 μg/g, 而 Cr 丰度范

围为 5.59~194 μg/g. 由于相似的变化是由 ICP-AES
及 ICP-MS 两种方法获得的, 且元素的变化不可能与

在单个岩石样品中的不同程度的橄榄石堆晶作用所

导致 Ni-MgO 协同增加有关系, 因此分析数据是可信

的.  
绝大部分不相容元素的丰度(如 Rb, Sr, Y, Zr, Nb)

随着 MgO 含量的减小而增加, 主要受控于结晶分异

作用(图 4). 与 Cr, Ni 一样, 在 MgO 小于 4 wt%情况

下, 投影点较为分散, 这可能受到了早期结晶分离出

来的矿物的堆晶作用的影响. 值得注意的是, 作为大

离子亲石元素的之一的 Ba 却表现出相反的特点: 即
与 MgO 含量呈现正相关关系, 这可能是由于 Ba 占据

早期晶出矿物中 K 的位置, 因而在分离结晶时, Ba 趋
向于在结晶固相中富集而在残余熔体中贫化, 其在



表 2  南海新生代碱性玄武岩主量、微量元素分析测试数据(主量元素单位为 wt %, 微量元素单位为μg/g) 
样品 S04-11 S04-12-8 S04-12-10 S04-12-11 S04-12-12 S04-12-18 S04-12-20 S04-12-21 S04-12-22 S04-13-3B S04-14-1B S04-14-2B S04-16 S05-34A S08-69-1 S08-69-2

TAS 定名 碱玄岩 碱玄岩 碱玄岩 碱玄岩 玄武岩 碱玄岩 碱玄岩 碱玄岩 碱玄岩 副长石岩 碱玄岩 碱玄岩 碱玄岩 碱玄岩
粗面 

玄武岩

粗面

玄武岩

SiO2 44.8 48.75 48.28 47.57 45.43 50.03 46.97 48.48 42.35 40.08 43.6 44.9 44.42 46.8 45.72 45.46
TiO2 2.97 2.33 2.36 2.07 2.59 2.04 2.2 2.18 2.54 3.51 2.84 2.79 2.88 3.14 1.79 1.79 
Al2O3 16.23 19.14 19.04 17.12 18.12 19.15 16.95 17.5 17.41 16.06 17 17.3 15.65 17.51 15.02 15.02
Fe2O3 3.29 3.21 3.34 4.42 8.72 4.33 5.33 2.61 13 8.7 8.03 6.31 4.37 3.85 3.6 5.41 
FeO 6.48 4.28 4.48 5.2 2.73 2.7 4.85 6.84 1.47 2.79 1.95 2.87 5.68 5.17 6.31 5.83 
MnO 0.19 0.14 0.15 0.23 0.23 0.11 0.33 0.2 0.44 0.22 0.56 0.12 0.53 0.28 0.16 0.2 
MgO 7.79 2.42 2.6 5.74 3.81 2.13 5.91 5.61 3.8 3.58 2.7 2.9 7.89 4.17 9.49 8.93 
CaO 9 8.52 8.83 8.1 9.87 8.45 7.96 8.11 8.19 12.26 10.45 10.5 9.05 7.44 9.79 9.78 
Na2O 4.33 5.13 5.13 4.58 3.21 5.1 4.05 4.89 2.87 3.23 3.9 3.92 4.18 4.75 2.9 2.78 
K2O 2.74 2.78 2.74 2.32 1.28 2.83 2.04 2.61 1.01 1.38 2.35 2.44 2.55 3.35 2.1 2.22 
P2O5 0.67 0.77 0.83 0.85 0.95 0.94 0.7 0.68 1.17 3.42 2.81 2.77 0.68 1.24 0.47 0.47 
H2O+ 2.08 2.24 1.87 1.93 2.9 2.1 2.77 0.54 4.13 2.65 1.85 2.2 1.65 1.7 1.54 1.7 
CO2 0.09 0.09 0.09 0.05 0.13 0.05 0.05 0.13 0.13 0.5 0.5 0.36 0.13 0.05 0.09 0.05 
合计 100.7 99.8 99.7 100.2 100 100 100.1 100.4 98.5 98.4 98.5 99.4 99.7 99.5 99 99.6 
Mg# 59.5 37.6 38.3 52.7 39.1 36.6 52.2 52.1 34 37.6 34.4 37.7 59.4 46.3 63.9 59.8 

σ 27.71 10.89 11.71 10.42 8.31 8.95 9.33 10.27 0 0 65 21.29 31.86 17.28 9.21 10.17
La 61.3 66.9 64.6 49.1 48.8 70.2 60.2 57 65.8 48.1 81.2 57 67.8 99.3 49.1 50.8 
Ce 103 108 158 86.9 87.4 111 96.6 97.1 111 96.3 130 104 126 196 79.5 79.8 
Pr 11.4 12.4 12 9.26 9.64 12.3 10.5 10.6 13 10.6 15.5 11.4 12.1 19 8.21 8.41 
Nd 43.4 46.6 45.8 34.5 39.4 46 40.1 40.3 52.1 45.7 61.7 45.4 47.6 69.6 29.7 31.1 
Sm 8.64 8.78 8.58 6.61 7.66 8.4 7.74 7.64 10.2 9.07 12.4 8.98 9.89 12.9 5.52 5.68 
Eu 2.82 2.82 2.81 2.19 2.52 2.7 2.52 2.45 3.18 3.02 3.75 2.91 3.03 3.81 1.84 1.87 
Gd 7.42 7.48 7.58 5.68 6.69 7.49 6.71 6.67 9.49 7.66 12 7.42 8.54 10.4 4.79 4.94 
Tb 1.08 1.16 1.16 0.86 0.99 1.12 1.03 0.95 1.37 1.13 1.77 1.08 1.28 1.45 0.74 0.75 
Dy 6.06 6.32 6.37 4.85 5.59 6.54 5.9 5.32 7.79 6.35 11.1 6.12 7.41 7.61 4.23 4.22 
Ho 1.15 1.18 1.24 0.92 1.05 1.21 1.11 1.02 1.46 1.17 2.22 1.09 1.33 1.39 0.78 0.81 
Er 3.16 3.37 3.48 2.85 3.01 3.54 3.15 2.85 4.16 3.24 6.58 3.02 3.8 3.81 2.15 2.21 
Tm 0.43 0.45 0.48 0.36 0.39 0.47 0.45 0.38 0.53 0.43 0.9 0.38 0.49 0.49 0.27 0.3 
Yb 2.67 2.88 2.95 2.24 2.43 3.05 2.65 2.39 3.2 2.56 5.63 2.3 3.04 2.98 1.8 1.8 
Lu 0.43 0.44 0.46 0.35 0.37 0.48 0.41 0.36 0.48 0.39 0.92 0.35 0.48 0.45 0.26 0.27 

δ Eu 1.05 1.03 1.04 1.06 1.05 1.01 1.04 1.02 0.97 1.07 0.92 1.05 0.98 0.97 1.06 1.05 
δ Ce 0.88 0.84 1.28 0.92 0.92 0.84 0.86 0.89 0.86 0.99 0.83 0.93 0.98 1.02 0.87 0.85 

(La/Yb)N 15.6 15.8 14.9 14.9 13.6 15.6 15.4 16.2 14 12.8 9.8 16.8 15.2 22.6 18.5 19.2 
ΣREE 253 268.8 314.9 206.6 215.9 274.5 239.1 235 283.8 235.7 345.7 251.5 292.8 429.2 188.9 193 

LREE/HREE 10.3 10.5 12.3 10.4 9.5 10.5 10.2 10.8 9 4.7 9.3 5.8 7.4 10.6 10.1 14 
Y 31.4 34 35.1 24.2 30.2 37.1 31 26.5 45.6 34.9 83.9 28.6 35.7 35.1 20.8 22.1 
Zr 250 316 303 250 232 336 275 279 211 205 238 233 229 436 87.7 90.7 

                 



               表 2(续)
样品 S04-11 S04-12-8 S04-12-10 S04-12-11 S04-12-12 S04-12-18 S04-12-20 S04-12-21 S04-12-22 S04-13-3B S04-14-1B S04-14-2B S04-16 S05-34A S08-69-1 S08-69-2
Hf 5.72 6.14 6.17 5.28 5.17 6.42 5.92 5.61 5.16 5.12 5.99 5.72 4.95 8.06 2.67 2.77 
Nb 99.3 82.8 81.5 69.3 58.8 87.7 71.6 74.5 56.1 54 69.4 66.3 106 126 69.8 72.6 
Ta 5.79 5.03 4.89 4.49 3.57 5.15 4.63 4.33 3.66 3.07 4.12 3.98 5.67 7.36 3.62 3.65 
Ba 973 625 650 538 485 603 492 592 348 376 790 783 995 768 967 985 
Cu 38.9 42.4 41.8 39.8 42.7 43.4 43.3 42 38.5 33.3 35.5 26.2 50 32.8 51.8 55.8 
Sr 773 721 737 652 597 685 631 661 1929 748 754 738 714 801 539 551 
V 231 150 163 148 219 141 146 152 201 206 191 181 224 161 201 211 
Zn 98.7 96 101 102 129 84.2 107 91.3 141 117 100 103 107 93.6 98.1 107 
Li 7.84 8.34 8.69 11.6 16.9 9.88 14.4 8.36 19.4 16.7 13.6 14.6 7.89 8.71 5.02 7.28 
Be 2.27 3.02 3.03 2.56 1.38 3.37 2.47 2.96 1.6 1.34 1.34 1.35 2.14 2.65 1.12 1.19 
Sc 23.9 18.7 20.3 18 23.7 18.5 18.7 18.8 23.7 20.8 16.4 16.1 24.5 12.8 27 28.6 
Cr 110 111 124 149 195 155 140 121 161 58.1 47.5 47.4 104 5.59 248 236 
Co 54.3 30.1 32.4 46.4 44.1 28.3 57.2 44.1 76.6 38.8 120 29.6 97.8 43.7 59.8 63.6 
Ni 135 13.6 16.6 100 67.6 22.4 112 77.2 171 50.3 107 35.8 193 37.6 232 224 
Ga 21.1 23.2 24 20.9 21.6 24.4 20.3 23 17.8 17 19.8 18.5 22.2 22.3 18.5 19.7 
Rb 97 83.2 82.9 66.8 16.9 85.5 54.4 78.8 16.4 16.9 29 31 91.1 95.3 61.7 69.1 
Mo 3.94 5.12 5.38 4.51 2.84 5.46 4.21 5.28 5.6 1.41 8.02 1.23 10.2 6.51 1.69 1.92 
Cd 0.12 0.09 0.2 0.16 0.11 0.12 0.14 0.23 0.35 0.26 0.27 0.14 0.22 0.15 0.22 0.13 
In 0.09 0.07 0.08 0.08 0.08 0.07 0.08 0.08 0.09 0.08 0.08 0.08 0.09 0.08 0.07 0.07 
Cs 1.21 1.25 1.14 0.92 0.34 1.26 0.77 1.07 0.53 0.16 0.12 0.11 1.15 1.25 0.65 0.92 
W 17.8 17 16.8 20.7 9.18 14.1 18.4 17.9 1.4 5.43 10.1 26.9 45.6 19.3 17.4 34.6 
Tl 0.2 0.27 0.26 0.28 0.38 0.57 0.39 0.49 1.1 0.49 1.82 0.3 1.54 0.7 0.24 0.26 
Pb 7.76 7.44 7.42 6.82 7.9 7.16 9.75 7.26 36.5 9.86 53.6 6.13 49 20 6.7 5.96 
Bi 0.15 0.12 0.12 0.13 0.14 0.13 0.15 0.14 0.49 0.21 0.71 0.1 0.71 0.31 0.16 0.14 
Th 11.1 9.85 9.78 8.92 6.66 10.8 8.59 9.07 8.19 5 9.91 7.26 13.1 12.6 9.59 9.64 
U 2.06 2.24 2.27 1.98 1.27 2.65 1.69 2.02 1.68 2.33 2.36 2.04 2.24 2.65 1.52 1.38 

Nb/U 48.2 36.96 35.9 35 46.3 33.09 42.37 36.88 33.39 23.18 29.41 32.5 47.32 47.55 45.92 52.61
Ce/Pb 13.27 14.52 21.23 12.74 11.06 15.5 9.91 13.37 3.04 9.77 2.43 16.97 2.57 9.8 11.87 13.39
Nb/Ta 17.15 16.46 16.68 15.43 16.47 17.03 15.46 17.21 15.33 17.59 16.84 16.66 18.69 17.12 19.28 19.89
Zr/Hf 43.65 51.42 49.06 47.29 44.82 52.29 46.4 49.68 40.83 39.98 39.68 40.68 46.2 54.06 32.85 32.74
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图 3  MgO 与其他主量元素相关图解 
 

MgO 小于 4 wt%情况下, 含量相对较高也进一步反

映了受到堆晶作用的影响. 
在南海盆碱性玄武岩原始地幔标准化微量元素

蛛网图(图 5) 中可见, 微量元素均呈相似的分布规律, 
总体上 ,  大离子亲石元素 (LILE)以及高场强元素

(HFSE)特别是Nb, Ta, Ti, Y等元素均呈现富集型式, 
Yb, Sc, Sr以及K, U, Th等生热元素相对亏损, 明显不

同于洋中脊玄武岩(MORB)的分布特点, Na, Ta的富

集特点也显示其与岛弧玄武岩(IAB)的差别. 虽然大

多数LILE及HFSE的浓度比OIB略高, 但总体上具有

板内OIB微量元素的一般特点 [ 3 5 ~ 3 7 ] .  南海底新 

生代碱性玄武岩Nb/U=23.2~52.6 (平均为 39.16), 
Ce/Pb=2.4~21.2 (平均为 11.3), 这些比值靠近原始地

幔值(Nb/U≈30, Ce/Pb≈9)[38], 而明显高于上陆壳平均

值(Nb/U≈9, Ce/Pb≈3)[39].  

3.3  稀土元素 

玄武质岩石稀土测试数据及相关参数列于表 2
中. ΣREE总量较高, 为 188.9~429.2, 平均为 264.3, 
略高于OIB平均值(198.9)[35]. 在南海玄武质岩石稀土

元素配分模式图(图 6)中可见, 总体上, 稀土分布型

式为右倾轻稀土富集型 ,  结合LREE/HREE比值
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图 4   MgO 与微量元素相关图解 
 

 

图 5  南海盆新生代碱性玄武岩原始地幔标准化蛛网图 
原始地幔数据来自文献 [34], OIB平均值数据来自文献 [35] 
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图 6  南海盆新生代碱性玄武岩球粒陨石标准化蛛网图 
球粒陨石数据来自文献 [34], OIB平均值数据来自文献 [35] 

 

(4.7~14.0, 平均为 9.7)以及 (La/Yb)N比值 (9.8~22.6, 
平均为 15.7), 表明轻重稀土存在较高程度的分馏 , 
可能反映岩浆源区部分熔融程度相对较低. δ Eu值范

围为 0.92~1.07(平均为 1.02), 无明显的Eu异常, 表明

在岩浆形成和演化期间斜长石分离结晶作用是不明

显的 , 这与岩相学观察是一致的 . δ Ce值范围为

0.83~1.28(平均值为 0.92), 表明无明显的Ce异常, 个
别样品发生轻微的负Ce异常可能是岩石遭受了一定

的海底风化作用或者是源区物质的固有特征的体现

(如南大西洋Gough岛熔岩(其源区是地幔柱)的Ce异
常 [40]). 虽然总体上稀土配分模式相似, 但样品间存

在一定的差异性, 不同样品的稀土总量(ΣREE)、重稀

土含量(HREE) 上存在差别, 这种差异可能反映了岩

浆在上升途中经历结晶分异程度的差异. 总之, 南海

底新生代碱性玄武岩的稀土元素配分模式明显不同

于轻稀土亏损或平坦的NMORB, 稀土重量也明显偏

高, 具有板内OIB的微量元素的一般特点 [35~37,41]. 

3.4  Sr, Nd 和 Pb 同位素 

火成岩中的同位素对于探讨岩浆物质来源或判

别物质源区特征方面极其有用, 是因为在岩浆体系

中, 仅岩浆结晶或分离是难以实现同位素分馏的. 南
海底新生代碱性玄武岩的Sr, Nd, Pb同位素分析数据

列于表 3 中, 并作相关图解(图 7 和 8), 端员数据及其

他区域数据来自文献 [11~13, 15, 16, 18, 20, 42~50]. 
南海玄武质岩石的Sr, Nd同位素组成有一定的变

化范围 , 87Sr/86Sr=0.703418~0.705174, 143Nd/144Nd= 
0.512663~0.512965. 在 143Nd/144Nd-87Sr/86Sr同位素比

值变异图解(图 7)中, 显示了清晰的负相关关系. 投
影点全部位于OIB区域内, 与来自雷琼半岛 [12,13]、南

海北缘 [18,20]、中南半岛 [15,16]以及中国东南 [45~48]的投

点区域一致. 其拉长线近似平行于DMM与EM2 两个

区域的连线, 暗示岩石源区为二元混合作用的结果, 
一个为具DMM或似印度洋MORB特征的源区, 另一 

 

 
图 7  研究区玄武岩的 143Nd/144Nd-87Sr/86Sr 相关图 

DMM, HIMU, EM1 和EM2 区域引自Zindler等 [42]; OIB区域引自Staudigel等 [43]; 印度洋MORB区域引自Mahoney等 [44] 
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表 3  南海盆新生代玄武质岩石的 Sr-Nd-Pb 同位素测试数据 
样品 87Sr/86Sr 误差(2σ) 143Nd/144Nd 误差(2σ) 206Pb/204Pb 误差(2σ) 207Pb/204Pb 误差(2σ) 208Pb/204Pb 误差(2σ)

S04-11 0.703418 12 0.512965 10 18.692 0.009 15.599 0.009 38.831 0.009 
S04-12-12 0.704038 11 0.512863 12 18.622 0.009 15.596 0.009 38.767 0.009 
S04-12-18 0.703961 11 0.512894 12 18.372 0.005 15.534 0.006 38.443 0.006 
S04-12-20 0.704137 12 0.512855 11 18.501 0.008 15.596 0.008 38.665 0.007 
S04-12-8 0.703963 13 0.512901 11 18.409 0.01 15.558 0.01 38.523 0.011 
S04-13-3B 0.70494 10 0.512847 13 18.705 0.008 15.634 0.008 38.891 0.008 
S04-14-1B 0.705174 12 0.512675 11 18.648 0.012 15.718 0.013 39.057 0.015 
S04-16 0.70366 11 0.512906 12 18.697 0.009 15.711 0.011 39.085 0.014 
S05-34A 0.703771 11 0.51287 13 18.703 0.01 15.645 0.014 38.926 0.017 
S08-69-1 0.705049 11 0.512687 10 18.783 0.007 15.674 0.007 39.211 0.008 
S08-69-2 0.705041 13 0.512663 12 18.807 0.007 15.667 0..008 39.24 0.008 

 

 
图 8  研究区玄武岩的 87Sr/86Sr-, 207Pb/204Pb-和

208Pb/204Pb- 206Pb/204Pb 相关图 
DMM, HIMU, EM1, EM2, OIB区域数据来源同图 7; Dupal区域

来自Hamelin等 [49]; NHRL为北半球参考线 [50]; ■, 本次研究; ○, 
前人南海数据(数据来自文献 [11]); ◆, 雷琼半岛(数据来自文献

[12]和 [13]); □, 印支半岛(数据来自文献 [15]和 [16]); ●, 南海

北缘(数据来自文献 [18]和 [20]); ▲, 华北及中国东北(数据来自 
文献 [45],[46]和 [48]); ▼, 中国东南(数据来自文献 [45]和 [48]) 

 

个为EM2, 然而, 中国华北及东北区域表现为EMI与
DMM的混合趋势, 可能与华北克拉通岩石圈中新生

代期间的减薄过程有关 [51,52].  
南海玄武质岩石的Pb同位素数据范围如下 : 

206Pb/204Pb=18.3715~18.8069, 207Pb/204Pb= 15.5343~ 
15.7180, 208Pb/204Pb=38.4434~39.2402, 其同位素组成

类似于Kueguelen高原 [50,53]. 在图 8 中可见南海盆碱

性玄武岩的投点趋势与来自雷琼半岛、南海北缘、中

南半岛以及中国东南的投点区域趋势一致, 而与中

国华北及东北的投点区域截然不同 , 类似于
143Nd/144Nd-87Sr/86Sr同位素比值变异图解中的情况 . 
在 87Sr/86Sr-206Pb/204Pb图解(图 8(a))中, 本次研究的碱

性玄武岩投影区全部位于OIB区域内, 其拉长线近似

平行于DMM与EMII两个区域的连线. 在 207Pb/204Pb, 
208Pb/204Pb-206Pb/204Pb图解(图 8(b), (c))中, 所有的样

品均位于北半球参考线(NHRL)的上方, 投影点所构

成 的 连 线 的 斜 率 高 于 NHRL 线 , 在
207Pb/204Pb-206Pb/204Pb图解中可见 , 南海盆玄武岩最

接近于EM2 组分区域(图 8(b)). 此外, 南海及周缘地

区的玄武岩样品显示了抬升的 208Pb/204Pb, 对应于相

应的 207Pb/204Pb, 此特征类似于Hart[50] 所阐述的

DUPAL同位素异常, 在图 8(c)中, 所有样品都位于

DUPAL型OIB区域内. 然而, 中国东南的Pb同位素虽

然混合趋势与南海及周边地区相同, 但放射性Pb含
量相对较低, 与Hart[50]定义的Dupal异常的特征不同, 
且在图 8(c)中位于Dupal区域之外.  

总之, 以上的Pb, Sr, Nd同位素特征表明研究区

源区存在不均一性, 岩石源区可能有两个, 一个为

DMM, 另一个为具EM2. 且南海底新生代碱性玄武

岩源区类似于印度洋DUPAL异常区 [50,54,55].  

4  讨论 
在Ti-Zr-Y构造环境判别图解 [56](图 9)中, 本次研

究的南海新生代玄武岩的绝大多数投影点位于板内 
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玄武岩区 ; 在Th/Hf-Th/Ta构造环境判别图解中 (图
10)[57], 本次研究的南海新生代玄武岩主要位于地幔

热柱玄武岩区, 以上情况表明南海新生代玄武岩形

成于板内环境, 且可能与地幔柱有成因上的联系. 主
要 微 量 元 素 比 值 如 Nb/Ta(15.33~19.89, 平 均 为

17.08)、Zr/Hf(32.74~54.06, 平均为 44.48)接近原始地

幔值 [38](分别为 17.5±0.5 和 36.27), Nb/U, Ce/Pb比值

(见 3.2 节)也类似于原始地幔值; 以上情况表明玄武

岩浆在上升到地表过程中几乎未受到地壳混染, 这
与本区玄武质岩石主要喷发于洋壳基底之上是一致

的. 同时, 位于大陆坡底的 3 个样品(S04-16, S08-69- 
1 及S08-69-2)对应的元素比值也略高于或接近原始

地幔值(表 2)而截然不同于地壳平均值, 也反映未受

到陆壳物质的混染, 能较好反映岩浆源区的成分, 这
与南海北缘 [19,20]及中国东南 [46]的研究结果是一致的.  

 
图 9  南海新生代玄武岩的 Ti-Zr-Y 判别图解 

A, 岛弧拉斑玄武岩; B, MORB、岛弧拉斑玄武岩和钙碱性玄武岩; 
C, 钙碱性玄武岩; D, 板内玄武岩. 据Pearce等 [56] 

 

4.1  源区性质探讨 

我们的数据仅仅显示了南海盆内部的同位素局

部变化, 为了研究南海盆与其周边地区甚至是中国

东部的同位素区域上的变化, 本文收集了中南半岛、

雷琼半岛、南海北缘以及中国东部的一些数据, 需要

指出的是, Chung[45]文章中的取样地点 3(苏北盆地, 
有着华北岩石圈地幔性质)归属于华北区域(Chung, 
个人通讯). 由同位素变异图解可见(图 7, 8), 华北及

东北地区的玄武岩源区主要为EM1 与DMM混合而成
[45~47], 可能与华北克拉通岩石圈中新生代期间的 

 

图 10  南海新生代玄武岩的 Th/Hf-Ta/Hf 判别图解 
Ⅰ, 背离边缘的 NMORB; Ⅱ, 会聚边缘: Ⅱ-1, 大洋岛弧玄武岩; 
Ⅱ-2, 大陆边缘岛弧和火山岛弧玄武岩; Ⅲ, 大洋板内岛屿和海山

玄武岩、TMORB 和 EMORB; Ⅳ, 大陆板内环境: Ⅳ-1, 陆内及大

陆边缘裂谷中的拉斑玄武岩 ; Ⅳ-2, 大陆裂谷处的碱性玄武岩;  
Ⅳ-3, 大陆伸展或初始裂谷中的玄武岩; Ⅴ, 热柱处的玄武岩. 据 

汪云亮等 [57] 

 
减薄过程有关 [51], 岩石圈的热-机械侵蚀和化学侵蚀

的减薄机制 [52]所诱发的壳幔作用的结果是喷出地表

的玄武质岩石的源区加入了减薄掉的似EM1 组分的

岩石圈地幔(即壳下的岩石圈地幔 [47]). 然而, 中国东

南新生代玄武岩源区则为EM2 与DMM混合而成 [46], 
极少混入EM1 组分. 本次研究的南海地区新生代碱

性玄武岩与雷琼半岛、南海北缘的同位素源区也为二

端员混合模型所解释, 图 7 的负相关和图 8 的正相关

关系强烈表明亏损地幔端员与EM2 的混合作用: 一
个DMM; 另一个为来自地幔柱的富集端员(EM2), 是
与中国东南地区相似的, 而与中国东北及华北存在

明显不同. 此外, 中南半岛可能有EM1 组分的参与
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[15].  
中国东北及华北与中国东南、南海及周缘地区以

及中南半岛的富集端员的成生机制一直是讨论的热

点. 因为缺乏地球物理资料的支撑, 大多数学者把富

集端员归因于拉伸背景下壳下岩石圈地幔(SCLM)的
加入, 而板块俯冲是导致SCLM产生富集的主要条件
[11,47]. 这个模式对于解释中国华北及东北地区的各类

具EM1 特点的富集端员的玄武岩可能具有一定的合

理性, 然而却不能很好解释中国东南、南海及其周缘

以及中南半岛地区的新生代玄武岩中EM2 富集端员

占绝对优势的现象. 最新的地球物理资料表明 [58,59], 
长白山地区低速异常表明, 板内火山作用可能与板

块俯冲过程有关, 即太平洋板块在中国东北处向亚

洲板块之下俯冲, 在 670 km不连续面处囤积, 通过板

块本身脱水(即含水矿物的脱水)作用降低了此处的液

相线而诱发了部分熔融作用, 加入了俯冲板块的流

体的软流圈地幔在上升期间交代了岩石圈地幔, 这
种地幔交代作用是整个中国华北及东北新生代玄武

岩形成EM1 富集端员的可能机制 [47], 也可能是中国

东北及华北岩石圈减薄的机制之一. 同时也暗示本

区的板内火山作用不需要更深部过程(包括物质和热

量)的参与. Montelli等 [7]在海南岛周围识别出了地幔

柱, 其低速体可以延伸到 1900 km深度, 可能反映一

个正在消亡的、来自下地幔底部的地幔柱, 与此同时, 
Zhao[60]也指出南海地区的海南岛附近存在地幔柱 , 
并指出海南地幔柱是全球 12个源于核-幔边界的地幔

柱之一, 这为本区玄武质岩石中的EM2 源区的物质

来源提供了新的认识. Tu等 [11]在解释南海盆新生代

玄武岩的富集端员时, 认为较浅的俯冲使古老的大

陆底岩石圈地幔(SCLM)的富集是本区玄武质岩石中

富集组分的成生机制, 虽然这模式有一定的合理性, 
但作者也同时指出本区尚缺乏地幔上涌或地幔柱的

地球物理学证据; 本文提供了另一种解释, 即南海盆

新生代玄武岩中EM2 组分是由地球物理资料所揭示

的海南地幔柱 [6,7,60]所提供的, 地幔柱的物质源区可

能是大约 200 Ma之前扬子克拉通与华北克拉通碰撞

后的大陆岩石圈俯冲板片 [61], 或者为陆陆碰撞前的

大洋岩石圈 [37]俯冲板片, 这与大多数印度洋中的洋

岛玄武岩(如Kerguelen地区 [33])的物质源区是一致的. 
以上认识可能表明, 中国华北及东北与中国东南、南

海及其周边地区以及中南半岛等的新生代玄武岩的

地球动力学背景有着明显差别, 前者可能与板块构

造有关, 而后者(至少是在南海地区)可能主要与板内

的深部过程(如地幔柱)有关 [62].  

4.2  部分熔融及分离结晶作用 

相对于NMORB, OIB尤其是碱性玄武岩中的大

离子亲石元素相对富集, 这些元素的丰度受控于源

区组分、残余矿物相、部分熔融程度以及随后的分离

结晶作用的程度 [41]. 研究表明, 地幔岩低程度的部

分熔融作用一般使熔体强烈富集不相容元素, 相对

弱不相容元素优先进入熔体, 随着熔融程度的增加, 
强不相容元素的富集现象逐渐变得不明显, 直至在

NMORB中出现强烈亏损现象. 强不相容微量元素及

LREE元素主要富集于贫Si、富碱玄武岩(即碧玄岩及

碱性玄武岩)中, 它们是在压力大于 15×108 Pa的位置

由富集不相容地幔源区的小程度(2%~10%)部分熔融

作用所产生的 [16,63,64]. 本次研究的南海新生代碱性玄

武岩的微量元素类似于洋岛玄武岩(OIB)(图 5, 6), 强
不相容元素的富集及轻稀土的富集表明部分熔融作

用相对较低, 一般小于 10%, 样品之间富集程度的差

异可能反映部分熔融程度的不同. 海南地幔柱为部

分熔融作用的发生提供了热量; SiO2 含量与碱度及不

相容元素含量的同步增加(表 2, 图略)可能反映了海

南地幔柱也对熔体在物质上作出了贡献.  
本区玄武质岩石 MgO 与主量、微量元素之间的

变异图解中(图 3, 4)可见, 多数元素随着 MgO 含量的

降低而呈现有规律的升高或降低趋势. Ni 和 Cr 的丰

度的丰度随着 MgO 含量的下降也相应下降, 这主要

是由于橄榄石和单斜辉石的结晶分异作用所致熔体

在上升过程或者高位岩浆房中经历了一定量的矿物

结晶分异作用, 这与在岩相学特征一致的, 即出现橄

榄石、单斜辉石以及少量的斜长石斑晶矿物; 橄榄石

斑晶的化学成分揭示了分离结晶作用是逐步进行的, 
早期形成的斑晶与熔体进一步发生反应而显示环带

现象, 但环带较弱却表明早期形成的斑晶与熔体的

反应不甚明显, 也表明岩浆上升速度大. 无负 Eu 异

常(图 6)表明熔体并未发生强烈的斜长石分离结晶作

用. 分离结晶作用期间橄榄石可能是从熔体中移走

的主要相矿物, 但是低 Sc 浓度(12.8~28.6 μg/g)可能 
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表明也发生了少数量的单斜辉石分离结晶作用. 在
图 3 和 4 可见本区的一些玄武质岩石的 MgO 含量较

低(小于 4 wt%), 表明分离结晶作用进行得十分强烈, 
然而, 这些玄武岩投影点较分散且不呈线性关系也

可能反映早期结晶出来的斑晶矿物发生了堆晶作用, 
且堆晶矿物残留在不同水平源区的岩浆房中, 从而

使演化岩浆中的 MgO 含量强烈降低.  

4.3  Dupal 异常问题的探讨 

Dupal异常是由Hart[50]根据Dupre和Allegre[65]在

研究印度洋玄武岩发现的Pb-Sr同位素变化特点所提

出的, 其主要的特征为: 与大多数MORB相比, 它们

有着很高的 87Sr/86Sr, 207Pb/206Pb 以及 208Pb/206Pb比值, 
作者还进一步划分出了 0°~60°S的一个Dupal异常带, 
并指出与地形上存在一定相关性. 本次研究的南海

盆碱性玄武岩以及Tu等 [11]的Pb同位素资料, 表明南

海地区存在一个具Dupal型的Pb同位素异常区. 这就

产生了以下几个问题: (1) Dupal异常分布是否只局限

于南半球? 南海地区的Dupal异常是否又与南半球

Dupal异常相连呢？(2) Dupal异常的源区是位于深部

下地幔中 [54], 还是位于浅部的地壳下岩石圈地幔中
[66]? 2006 年国际大洋中脊协会在意大利召开议题为

“极脊会议”的工作组会议中, Goldstein等 [67]指出

Gakkel脊玄武岩同位素地球化学资料显示了Dupal源
区特征, 这在一定程度上表明, Dupal不具有地区专

属性, 它也可以出现在离南半球较近的南海地区以

及距离较远的北冰洋地区. 古生物、古地磁与古气候

资料都认为中国大陆南方的大部分地区曾经可能是

冈瓦纳大陆的一部分 [68~70], 这似乎可把南海盆新生

代玄武岩的地幔源区与南半球Dupal异常区相连, 然
而, 板块过程或者超大陆解体一般仅限于岩石圈的

层面上, 不会导致大范围的软流圈地幔的一致移动; 
同时, 在同位素变异图解中也似乎表明南海盆的新

生代玄武岩的亏损地幔端员 ( D M M )与似印度洋

MORB的源区联系起来(图 7, 8), 然而, 这种相连的

前提需要大范围的地幔对流, 南海的东南-西南边是

印澳板块向亚洲板块俯冲的俯冲碰撞带, 此俯冲带

可能起着潜在地阻隔软流圈地幔流向南海地区的运

移, 且似印度洋MORB的源区是靠近DMM端员的一

个区域组分 ,  但并不成为 4 个基本地幔组分之 

一 [42], 因此, 基于以上讨论, 南海地区的Dupal异常

可能与南半球Dupal异常不存在联系. 最新地球物理

资料表明, 南海地区存在海南地幔柱 [11,60], 它可能贡

献了本区新生代玄武质岩石的富集组分(EM2)(见 4.1
节). 此外, Tu等 [11]指出南海区域的EM2 可能大陆底

岩石圈地幔(SCLM), 然而, 根据本文样品的取样位

置和定年结果, 这些玄武岩喷发于南海海底扩张期

间(32~15.5 Ma)[8]已经发生极度减薄的岩石圈/地壳之

上, 因此, 很难想象在南海地区发生板内火山作用期

间(3.8 ~7.9 Ma)还保留有古老的SCLM. 因此, Dupal
异常源区可能来自核-幔边界的下地幔底部 [54]而非

SCLM[11,66]. 综上所述, Dupal异常并非南半球专有, 
本区出现的Dupal异常可能与南半球Dupal异常没有

关系, 为一内生的Dupal异常区 [11], 它的形成与海南

地幔柱有密切联系.  

4.4  岩石成因模型 

南海盆新生代碱性玄武岩同位素结果表明, 源
区存在两个混合端员并具Dupal Pb异常: 一个DMM, 
位于软流圈或岩石圈地幔中; 另一个似 EM2 源区, 
可能来自源于核-幔边界处的海南地幔柱. 海南地幔

柱在为岩石圈地幔的部分熔融作用提供所需的热量

同时, 也在物质上作出了贡献. 南海盆新生代碱性玄

武岩由不同程度的部分熔融作用, 以及岩浆在上升

期间或者在高位岩浆房中的橄榄石等矿物分离结晶

作用所形成, 同时还可能发生了堆晶作用, 但是与大

陆岩石圈地幔或者地壳中不相容元素富集物质的没

有明显混合作用. 玄武岩浆在上升到地表过程中几

乎未受到地壳混染, 这与本区玄武质岩石主要喷发

于洋壳基底之上是一致的. 同时, 位于大陆坡底的岩

石样品岩石化学特征也反映未受到陆壳物质的混染. 
我们的岩石成因模型意义在于, 地球物理技术所揭

示的海南地幔柱的引入合理地解释了本区板内火山

作用以及玄武质岩石富集端员的源区.  

5  结论 
(1) 本次研究的南海地区玄武岩为中新世以来

的板内火山作用的产物. 岩石类型主要为碱玄岩, 有
少量的粗面玄武岩和玄武岩, 所有岩石属于碱性玄

武岩系列, 有着富集的同位素特征和相对均一的微

量元素浓度. 玄武岩的主量、微量元素及同位素组分
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类似于 OIB 型玄武岩.   
(2) 源区存在两个混合端员并具 Dupal Pb 异常: 

一个为 DMM, 位于软流圈或岩石圈地幔中; 另一个

为 EM2 源区, 可能来自源于核-幔边界处的海南地幔

柱. 海南地幔柱在为岩石圈地幔的部分熔融作用提

供所需的热量的同时, 也在物质上作出了贡献, 它可

以合理解释南海及其周缘新生代碱性玄武岩中 EM2
组分的源区. 本次研究的南海盆新生代玄武岩反过

来为海南地幔柱提供了地球化学制约.  
(3) 南半球 Dupal 异常不存在全球范围内的地区

专属性, 本区存在的 Dupal 异常与南半球 Dupal 异常

可能不存在联系.  

致谢    感谢两位匿名评审专家对本文提出的重要修改建议. 
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