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热力学计算模拟对月球镁质岩套源区的约束
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摘 要:镁质岩套是月球上最重要的岩石之一。通常认为该类岩石的母岩浆来自月幔翻转引起的深部物质的减压熔融或者
月壳底部的混合杂化。但是，这两类模型分别面对无法重现样品中橄榄石的 Cr2O3 含量过低等地球化学特征，也无法解释镁

质岩套与其他月球样品年龄重合的问题。本文采用热力学计算方法，通过改变源区物质组成、熔融程度、熔融方式及结晶方
式等参数，对两种模型进行了一系列的正演研究。结果表明，月球的镁质岩套有多种成因:月幔物质减压熔融形成的熔体通
过平衡结晶可以形成镁质岩套，并满足样品中橄榄石 Cr2O3 含量的制约;减压熔融模型可以解释某些月球样品年龄的重合，但

是成分较为单一，而混合杂化模型形成的镁质岩套成分范围较广。
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Constraints on the Source of the Lunar Mg-Suite by Thermodynamic Simulation
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Abstract: Mg-suite is one of the most important lunar samples． It is generally believed that the parent magma of Mg-suite
was sourced from the decompression melting of cumulates deep inside the moon caused by the overturning of lunar mantle
or the hybridization of the bottom part of lunar crust． However，these two models neither can reproduce geochemical char-
acteristics of relatively low Cr2O3 content in olivine of the Mg-suite，nor explain the chronological overlap of Mg-suite with
other lunar samples． In this study，we have carried out thermodynamic simulations to test the two hypothetical models by
changing parameters including the compositions of source materials，melting degrees，melting and crystallization modes．
Our simulating results indicate that the lunar Mg-suite could be multiple origins: ( 1) the Mg-Suite could be formed by the
equilibrium crystallization of the melt derived from the decompression melting of lunar mantle materials，with its olivine
containing low Cr2O3 content; ( 2) the decompression melting model can only be used to explain the overlapped ages of
some lunar samples，but the lunar Mg-suite shows little variation on composition，while the compositions of Mg-suites cal-
culated by using the hybridization model vary in a relatively wide range．
Key words: thermodynamic calculation; Mg-suite; decompression melting; hybridization; age of lunar crust

0 引言
通过对阿波罗月球样品的分析，很多学者都支

持月球经历过岩浆洋阶段，并通过岩浆洋的结晶分

异过程形成了初始圈层结构的观点 ( Wood et al．，

1970; Smith et al．，1970) 。在岩浆洋冷却结晶过程
中，富镁的橄榄石最先结晶，之后是辉石和斜长石，

斜长石由于密度较小而上浮形成原始月壳( Warren，
1985) 。随着月球岩浆洋结晶的进行，熔体越来越
富铁，因此月幔上部是以富铁辉石为主的高密度
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层，岩浆洋结晶达到 95%左右时出现钛铁矿，残留
的月球岩浆洋富含钾( K) 、稀土元素( REE) 、磷( P )
及不相容元素，形成最原始的克里普岩( urKREEP )
岩浆( Warren，2005) 。由于月幔上部的富铁堆积物
以及钛铁矿堆积层密度较大，导致月幔因重力不稳

而发生翻转 ( Hess and Parmentier，1995; Elkins-
Tanton et al．，2002) 。月幔翻转造成岩浆洋早期和
晚期结晶堆积物发生不同程度的部分熔融和混合，

形成的熔体上升至月球浅部甚至表壳，这一过程能

够解释月球表面很多岩石单元的成因 ( Shearer and
Papike，1993，1999; Elkins-Tanton et al．，2002;
Elardo et al．，2011; Shearer et al．，2015; Xu et al．，
2020) 。

修改自 Prissel 和 Gross( 2020) 。( a) 月球岩浆洋发生结晶分异，月幔深部形成以富镁橄榄石为主的堆积物; ( b) 岩浆洋的持续结

晶使得上层形成以富铁辉石为主的堆积物; ( c) 岩浆洋结晶的最后阶段形成含钛铁矿堆积层和残留的 KREEP 层，由于重力作用

发生翻转，富镁月幔堆积物被带到上月幔，可能单独减压熔融或者与斜长岩和 KREEP 成分混合

图 1 两种不同的月球镁质岩套成因模型
Fig．1 Two different petrogenesis models of the lunar Mg-suite

镁质岩套是月球上一类特殊的岩石样品，其矿

物主要组成包括富钙的斜长石和富镁的镁铁质矿

物，其中斜长石的 An在 80以上，镁铁质矿物的 Mg#

较高，通常在 78以上( Papike et al．，1998) 。通过对
镁质岩套样品物质组成、年代学和形成过程的研
究，可以揭示其源区物质来源、温－压条件和氧逸度
等性质，对进一步了解月球内部物质，特别是深部

月幔的物质组成和优化月球演化模型等都有着非

常重要的作用，也因此受到广泛关注( Longhi et al．，
2010; Elardo et al．，2011; Prissel et al．，2014; Shearer
et al．，2015; Prissel and Gross，2020) 。阿波罗计划
所获得的镁质岩套样品普遍富集稀土元素。相对

于月海玄武岩，镁质岩套中橄榄石的 Ni、Co和 Cr 含
量较低，但 Mg#最高可达 95 ( Shearer and Papike，
2005; Longhi et al．，2010; Elardo et al．，2011) ，指示
其母岩浆对应的 Mg#约为 84( Elardo et al．，2011) ，
而实验研究表明其源区橄榄石的 Mg#可能高达 89
( Hess，1994) 。总之，镁质岩套样品富镁、钙和稀土
元素的化学特征指示其同时具备原始母岩浆和月

球岩浆洋结晶分异残留岩浆的特征。
目前，关于镁质岩套的成因还存在争议，有多

种成因模型，如撞击起源、岩浆洋直接结晶起源、岩
浆洋后期结晶堆积物的重新熔融起源、岩浆洋早期
结晶堆积物减压熔融起源，以及混合杂化熔融起源

( Shearer et al．，2006，2015) 。撞击起源无法解释可
能带来的亲铁元素含量增加，而且针对撞击过程的

数值模拟结果也不支持这一过程能够形成镁质岩

套( Vaughan et al．，2013) 。岩浆洋直接结晶形成镁
质岩套的模型不符合所有的地球化学观测数据，而

岩浆洋后期结晶堆积物的重新熔融则无法形成高

Mg#的镁铁质矿物，因此均被排除 ( Shearer et al．，
2015) 。减压熔融模型和混合杂化模型则可以解释
镁质岩套的矿物和化学组成( 图 1) ，并且都得到部
分月球样品和实验数据的支持: ①在减压熔融模型
中，月幔翻转引起深部富镁堆积物绝热上升而发生

减压熔融，所产生的熔体与岩浆洋后期结晶堆积物

的同化混染或者单独结晶形成镁质岩套 ( Warren，
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1985; Shervais and McGee， 1998; Morgan et al．，
2006; Prissel and Gross，2020) ; ②在混合杂化成因
中，深部富镁堆积物在月幔翻转过程中与月球浅部

堆积物 KREEP 及斜长石等混合杂化，在月幔浅部
( 可能是月壳底部) 发生熔融形成镁质岩套的源区

( Longhi et al．，2010; Elardo et al．，2011，2020;
Prissel et al．，2014; Shearer et al．，2015) 。
镁质岩套的源区物质中是否必须含有 KREPP

岩成分也是近年来争论较大的问题。对月球陨石
NWA 10401的研究显示，该样品同样具有镁质岩套
的矿物学特征，但是贫稀土元素，指示镁质岩套的

源区物质不一定需要 KREEP 成分参与，可能直接
来自月幔深部堆积物部分熔融形成的熔体( Gross et
al．，2020) 。月球样品的年代学研究结果显示，镁质
岩套的年龄为( 4345±15) Ma，与斜长岩的形成年龄
( 4359±9) Ma、urKREEP 年龄( 4350±34) Ma 和月海
玄武岩源区的年龄( 4336±10) Ma 重合( Borg et al．，
2020) ，也对镁质岩套的混合杂化模型中 KREEP 成
分的参与程度提出了质疑。Prissel 和 Gross( 2020)
认为，月幔深部富镁堆积物减压熔融产生的熔体是

更普遍的镁质岩套源区，并且这种不需要 KREEP
及斜长石参与的成因模型可以解释镁质岩套与斜

长岩、urKREEP( KREEP 的源区) 年龄上的重合。但
是，该模型对月幔发生翻转的时间有严格的限制，

月幔翻转的机制和规模等问题还需要进一步研究。
另外，实验研究认为，岩浆洋早期结晶的富镁

堆积物相对亏损 Ni 和 Co，推测由月幔深部堆积物
低程度熔融形成的熔体的结晶形成的橄榄石，可以

符合镁质岩套中橄榄石 Ni 和 Co 含量的约束
( Longhi et al．，2010; Elardo et al．，2011) ，但该模型
无法满足镁质岩套中橄榄石 Cr 含量的约束( Elardo
et al．，2011) 。Prissel 和 Gross( 2020) 采用 pMELTS
软件计算了月幔深部富镁堆积物的绝热减压熔融

过程，结果显示熔体结晶产物的 An和 Mg#与镁质岩
套的一致，但无法确定是否满足镁质岩套中橄榄石

Cr2O3 含量较低的约束。这主要是因为在 MELTS
算法的参数设置中，Cr 的主要赋存矿物是尖晶石，
而橄榄石不含 Cr，因此其模拟计算结果显示月球深
层堆积物的减压熔融过程均有尖晶石参与，这与相

同成分的月球岩浆洋平衡结晶实验结果不符。
Elardo等( 2011) 的实验结果显示，尖晶石只在 TWM
成分及 1 GPa条件下出现，而 LPUM 成分的岩浆洋
结晶分异过程中未形成尖晶石，该实验结果与本文

模拟月球岩浆洋结晶过程的热力学计算结果一致。
由于 Cr在橄榄石与熔体之间的分配系数小于 1( Se-

ifert and Ringwood，1988; Elardo et al．，2011) ，因此，
如果月幔深部堆积物的主要矿物———橄榄石含有
少量 Cr2O3，在不存在尖晶石的情况下，部分熔融形

成的熔体将具有较高的 Cr2O3 含量，这些熔体结晶

将很难形成镁质岩套中橄榄石的 Cr 含量低于月幔
深部堆积物中橄榄石 Cr含量的情况。因此，减压熔
融模型无法解释镁质岩套的 Cr2O3 含量的特征，除

非部分熔融形成的熔体重新结晶过程中有少量的

低铝富铬尖晶石对 Cr2O3 含量进行制约。这一复杂
的熔融和结晶过程需要新的实验或理论计算对其

进行量化验证。
综上所述，镁质岩套的两种成因模型的差异取

决于源区物质是否需要 KREEP 成分的参与，还是
直接来自月幔深部堆积物部分熔融形成的熔体; 而

减压熔融模型的成立需要满足镁质岩套中橄榄石

Cr2O3 含量约束。因此，本文采用热力学计算方法
对两种不同的镁质岩套成因模型进行正演模拟。
通过对不同源区成分、熔融程度和熔融方式所产生
的熔体进行不同方式的结晶过程模拟，引入 Cr 在橄
榄石与熔体之间分配系数，讨论不同源区物质组成

以及熔融程度对熔体和结晶产物成分的影响，以此

对月球样品中的镁质岩套的两种成因模型进行探

讨，对其形成过程进行量化制约。

1 热力学模型的建立
本文主要针对月球样品中镁质岩套的成因进

行热力学计算，模型的建立分为两部分: 不同源区

物质的熔融过程( 月幔深部堆积物减压熔融或者月

幔堆积物与浅部物质混合杂化熔融) 和熔体的不同

方式的结晶过程( 平衡结晶和分离结晶) 。部分熔
融过程采用 rhyolite-MELTS_v1. 0． x 程序进行计算
( Gualda and Ghiorso，2015) ，结晶部分采用 Magfox
和 Magpox程序进行模拟计算( Longhi，1991，1992，
2002; Davenport et al．，2014) 。
1. 1 熔融过程的计算模拟
部分熔融过程正演模型的建立需要考虑一系

列的参数，包括源区的物质成分、温－压条件及熔融
方式等。其中，不同成因模型中涉及的源区的物质
成分不同，涉及的端元成分包括月幔深部富镁堆积

物、KREEP 岩和斜长岩。减压熔融成因只需考虑深
部富镁堆积物的成分，而混合杂化成因除了考虑深

部富镁堆积物成分，也涉及月壳斜长石和 KREEP
岩的成分，不同成因模型涉及的熔融温－压条件和
熔融方式也不一致。
1. 1. 1 源区的物质成分 镁质岩套的形成无论是
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否需要 KREEP 成分，都需要月幔深部富镁堆积物
的参与，以解释其较高的 Mg#。由于月球岩浆洋的
初始成分和深度控制了岩浆洋的结晶过程，对深部

堆积物的组成有重要制约，因此这些参数的选择在

岩浆洋结晶计算模拟中非常重要 ( Charlier et al．，
2018) 。泰勒全月球模型 ( Taylor Whole Moon，
TWM) 和月球原始上地幔模型 ( Lunar Primitive
Upper Mantle model，LPUM) 分别代表了月球岩浆洋
成分的两类端元模型( Taylor，1982; Longhi，2006) 。
这两个成分模型中的 Mg#值不同，LPUM 相对更富
镁，其 Mg#为 90，而 TWM的 Mg#为 84。二者的难熔
元素含量也不同，LPUM的 CaO和 Al2O3 含量( 质量

分数) 分别为 3. 2%和 3. 9%，TWM 的则为 4. 6%和
6. 1%，TWM组分的难熔元素含量是地幔的 1. 5 倍
左右，而 LPUM组分的难熔元素含量与原始上地幔
相似。Elardo等( 2011) 针对 LPUM 和 TWM 两种不
同月球岩浆洋初始成分，在 4 GPa 压力条件下进行
了模拟月球岩浆洋结晶过程的平衡结晶实验。
Prissel和 Gross( 2020) 采用 Elardo 等( 2011) 实验产
物的前 50%( 体积分数) 作为深部富镁堆积物成分，
并以此进行绝热减压熔融模拟，结果显示 TWM 组
分的深部富镁堆积物熔融并不能结晶出高 Mg#的橄
榄石 ( Prissel and Gross，2020) ，因为 TWM 组分的
Mg#( 84) 要低于 LPUM组分的 Mg#( 90) 。再结合同
位素地球化学方面的研究，地月成分应具有相似性

( Touboul et al．，2007，2009; Zhang et al．，2012;
Dauphas et al．，2014; Dauphas，2017) 。另外，关于
月球的起源，认同度较高的是高能量的大撞击假

说，合理推测大撞击会产生足够的热量使月球早期

发生较大程度甚至全月球的熔融 ( Steenstra et al．，
2016，2020; Lock et al．，2018; Hosono et al．，2019) ，
岩浆洋初始深度应可达到月球的核幔边界。
因此，本文采用 LPUM 成分作为月球岩浆洋的

初始物质组成，利用计算初始深度达到月球核幔边

界( 1400 km) 岩浆洋的结晶过程，并以该岩浆洋早
期结晶产物( 前 50%) 作为月幔深部富镁堆积物成
分，以其结晶的斜长石的平均成分作为月壳中斜长

石的成分( 图 2) 。其月幔深部的堆积物主要是以富
镁的橄榄石( Mg#在 93左右，体积分数为 93%) 和少
量的斜方辉石( 体积分数为 7%) 组成。为了方便与
实验结果对比，本文采用的 KREEP 成分与 Elardo
等 ( 2020 ) 的实验研究相同，为高钾 KREEP 岩
( Taylor and Warren，1989) 。在混合杂化成因假说

中，不同端元( 月幔堆积物、斜长石和 KREEP 成分)
的混合比例无法确定，因此本文设置了五种不同的

混合情况( 表 1) ，通过不同源区成分熔融产生的熔
体及其结晶产物对镁质岩套的成因进行制约。

通过对初始成分 LPUM，初始深度达到月球核幔边界的月球

岩浆洋结晶过程进行数值模拟，以岩浆洋前 50%( 体积分数)

的结晶产物视为月球深部月幔堆积物

图 2 月球岩浆洋深部堆积物和月壳斜长石的成分
Fig． 2 The compositions of cumulates in deep lunar

mantle and plagioclase of lunar crust

1. 1. 2 熔融发生的温－压条件 由于深部富镁堆
积物的减压熔融主要发生在上月幔，因此本文将减

压熔融的压力范围设置为 0. 2 ～ 2. 0 GPa，对应月球
内部深度约为 40～410 km。假设当时月球内部的温
度梯度与月球深部堆积物从岩浆洋底部上升的绝

热温度梯度一致，以岩浆洋底部的固相线温度 1647
℃ ( Prissel and Gross，2020) 作为月球内部绝热地温
梯度的起点，通过计算每 0. 05 GPa压力间隔所对应
的绝热温度建立月球内部的温度梯度。由此推算，
2. 0 GPa对应的温度为 1585 ℃，而月壳底部的温度
( 0. 2 GPa) 为 1508. 46 ℃。混合杂化发生在月壳底
部，因此熔融发生的压力为 0. 2 GPa。但是，由于混
合杂化模型中混入的 KREEP 成分的比例未知，导
致无法准确估算 KREEP 所含的放射性元素衰变释
放的热，所以混合杂化成因的岩浆温度无法确定。
本文通过设置不同的温度，讨论不同熔融程度产生

的熔体对镁质岩套成分的影响。
月幔深部堆积物的减压熔融过程可能是批式

熔融( batch melting) ，即熔体一直与残留堆积物通
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表 1 本文采用的初始成分
Table 1 Selected starting compositions of relevant samples in this study

月幔深部

堆积物①
斜长石①

高钾

KREEP②
成分 1 成分 2 成分 3 成分 4 成分 5

月幔堆积物 ∶斜长石 ∶KREEP 成分比例 75 ∶25 ∶0 50 ∶50 ∶0 25 ∶75 ∶0 47. 62 ∶47. 62 ∶4. 76 45. 45 ∶45. 45 ∶9. 10
SiO2 43. 32 45. 10 50. 27 43. 77 44. 21 44. 66 44. 50 44. 76
TiO2 0. 03 0. 00 2. 00 0. 02 0. 01 0. 01 0. 11 0. 20
Al2O3 0. 56 34. 67 15. 12 9. 09 17. 62 26. 14 17. 50 17. 39
Cr2O3 0. 30 0. 00 0. 18 0. 23 0. 15 0. 08 0. 15 0. 15
FeO 5. 28 0. 40 10. 29 4. 06 2. 84 1. 62 3. 20 3. 52
MnO 0. 08 0. 00 0. 14 0. 06 0. 04 0. 02 0. 05 0. 05
MgO 49. 84 0. 16 8. 29 37. 42 25. 00 12. 58 24. 20 23. 48
CaO 0. 57 19. 01 9. 79 5. 18 9. 79 14. 40 9. 79 9. 79
Na2O 0. 0033 0. 63 0. 94 0. 16 0. 32 0. 47 0. 35 0. 37
K2O 0. 0015 0. 04 0. 96 0. 01 0. 02 0. 03 0. 07 0. 11
总计 99. 99 100. 00 97. 98 99. 99 100. 00 100. 00 99. 90 99. 81
Mg# 94. 4 41. 3 59. 0 94. 3 94. 0 93. 3 93. 1 92. 3
An 99. 3 97. 0 87. 3 97. 2 97. 0 97. 0 96. 5 96. 1

注:氧化物含量为质量分数( %) ;数据来源:①对 LPUM成分岩浆洋的模拟结果;②Taylor 和 Warren( 1989) 。

过元素交换而保持平衡状态，也可能是分离熔融

( fractional melting) ，即熔体形成之后立即与残留堆
积物发生分离而无法维持平衡。如果整个体系在
熔融过程一直保持化学平衡状态，则月球深部堆积

物在 0. 2 GPa产生的熔体就是镁质岩套的母岩浆;
对于分离熔融，本文假设当熔融质量超过 0. 5%即
发生熔体与残留物质的分离。混合杂化模型中熔
融发生的深度被限定在了月壳底部 ( 0. 2 GPa) ，并
且由于斜长石和 KREEP 的存在降低了深部堆积物
的固相线温度，再加上放射性元素释放的高热量，

因此混合杂化模型的熔融方式设为批式熔融。
本文涉及的批式熔融和分离熔融过程均采用

rhyolite-MELTS_v1. 0． x 程序进行计算，在 0. 2 ～ 2. 0
GPa的压力区间内，以 0. 05 GPa为间隔进行熔融过
程模拟计算，不同压力条件下的对应温度如表 2 所
示。由于该程序的源代码并没有考虑橄榄石含有
一定量的 Cr2O3，本文根据 Cr 在橄榄石与熔体的分
配系数 DCr

橄榄石 /熔体为 0. 38～ 0. 50 的实验结果( Elardo
et al．，2011) ，选择平均值为 0. 44 的分配系数来计
算熔融过程中熔体的 Cr2O3 的含量变化。
1. 2 结晶过程的计算模拟
在结晶过程的正演模拟中，采用Magfox和 Magpox

程序对熔融过程产生的各种成分的熔体分别进行分离

结晶和平衡结晶的热力学计算模拟。Magfox 和
Magpox程序包建立在一系列实验岩石学和实验地球
化学数据之上，可以有效地模拟月球条件下的结晶过

程( Longhi et al．，2010)。相对于 pMELTS程序，Magfox
和Magpox程序能够更准确地模拟还原条件下高 Mg#

硅酸盐体系的结晶情况( Prissel and Gross，2020)。

已有的研究显示，月球镁质岩套形成的压力还

存在很大争议。Prissel 等 ( 2014) 通过橄榄石和斜
长石的共结晶实验将镁质岩套形成的压力限制在

0. 3 GPa以内。利用辉石和尖晶石的结晶关系限定
的镁质岩套形成的压力为 0. 1～0. 2 GPa。根据不同
样品中斜方辉石和单斜辉石的结晶情况以及橄榄

石中的 CaO含量和Mg#推测镁质岩套的结晶深度小
于 1 km( Shearer et al．，2015) 。由于在无水条件下，
压力对 0. 0001～0. 3 GPa矿物相平衡关系影响很小
( Prissel et al．，2014) ，本文选择以 0. 0001 GPa作为
熔体的结晶压力，并对这一条件下结晶的矿物及其

组成进行分析，判断斜长石和橄榄石共结晶区间的

成分是否与镁质岩套成分一致。

2 热力学计算结果
2. 1 不同熔融过程形成的熔体成分特征
通过 rhyolite-MELTS_v1. 0．x程序计算得到了月

球深部堆积物发生熔融形成的熔体成分( 表 2) 。其
中，Melt A和 Melt B 是不同温－压条件下形成的熔
体。由于批式熔融过程中熔体与残留固相之间一
直维持化学平衡，因此减压熔融形成的熔体总量与

深层堆积物到达月壳底部时候发生熔融的程度相

对应。在 0. 2～4. 0 GPa的绝热上升过程中，批式熔
融形成的熔体量等于深层堆积物在 0. 2 GPa 和
1508. 2 ℃条件下熔融形成的熔体，即质量分数为
5. 5%、Mg#为 89. 7( Melt A) 。Melt B 代表减压熔融
过程中发生分离熔融的情况，月幔深部堆积物上升

过程中发生减压熔融产生的熔体总量( 质量分数)

为 3. 95%、Mg#为 88. 8～90. 0。
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表 2 熔融产生的熔体成分
Table 2 Compositions of melts produced during the melting process

熔体

编号

源区

成分

p

/GPa

t

/℃
熔融

程度 /%
熔体成分 /%

SiO2 TiO2 Al2O3 Cr2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O K2O 总计
Mg# An

Melt A 月幔 0. 2 1508. 20 5. 5 55. 38 0. 51 8. 41 0. 56 4. 68 0. 11 22. 95 7. 30 0. 06 0. 03 100. 00 89. 7 99. 0
Melt B-1 月幔 1. 8 1575. 18 0. 5 45. 04 1. 98 9. 93 0. 67 5. 03 0. 11 22. 40 14. 29 0. 27 0. 32 100. 03 88. 8 97. 1
Melt B-2 月幔 1. 3 1548. 93 0. 6 46. 17 1. 38 10. 77 0. 66 4. 97 0. 11 22. 46 13. 36 0. 17 0. 00 100. 06 89. 0 98. 9
Melt B-3 月幔 1. 0 1538. 92 0. 6 47. 47 0. 89 11. 24 0. 66 4. 93 0. 12 22. 60 12. 01 0. 09 0. 00 100. 00 89. 1 99. 3
Melt B-4 月幔 0. 8 1531. 83 0. 5 48. 75 0. 61 11. 42 0. 65 4. 87 0. 12 22. 66 10. 91 0. 05 0. 00 100. 04 89. 2 99. 6
Melt B-5 月幔 0. 6 1524. 29 0. 5 50. 40 0. 38 11. 37 0. 65 4. 78 0. 12 22. 69 9. 66 0. 03 0. 00 100. 07 89. 4 99. 8
Melt B-6 月幔 0. 4 1516. 20 0. 6 52. 54 0. 22 10. 91 0. 60 4. 65 0. 12 22. 69 8. 28 0. 01 0. 00 100. 00 89. 7 99. 9
Melt B-7 月幔 0. 2 1508. 20 0. 7 55. 26 0. 11 9. 76 0. 54 4. 52 0. 11 22. 76 6. 77 0. 01 0. 00 100. 00 90. 0 99. 9
Melt C-1 1 0. 2 1279. 00 10. 0 50. 15 0. 20 19. 95 0. 04 1. 64 0. 07 12. 31 15. 12 0. 36 0. 10 99. 01 93. 0 97. 5
Melt C-2 2 0. 2 1278. 00 10. 0 50. 21 0. 14 19. 86 0. 04 1. 74 0. 07 12. 22 15. 17 0. 32 0. 17 99. 01 92. 6 97. 5
Melt C-3 3 0. 2 1278. 00 10. 0 50. 15 0. 07 19. 90 0. 04 2. 04 0. 06 12. 10 15. 05 0. 31 0. 20 99. 01 91. 3 97. 4
Melt C-4 4 0. 2 1243. 00 10. 0 52. 36 1. 03 18. 79 0. 09 1. 82 0. 07 10. 82 14. 13 0. 30 0. 52 99. 01 91. 4 96. 1
Melt C-5 5 0. 2 1231. 00 10. 0 52. 03 1. 83 18. 16 0. 10 2. 08 0. 07 10. 22 14. 26 0. 31 0. 85 99. 01 89. 8 94. 8
Melt C-6 2 0. 2 1292. 00 50. 0 48. 45 0. 03 22. 05 0. 00 1. 70 0. 05 12. 73 14. 44 0. 46 0. 04 99. 01 93. 0 97. 1
Melt C-7 3 0. 2 1294. 00 50. 0 47. 78 0. 01 22. 16 0. 00 1. 79 0. 03 12. 91 14. 74 0. 46 0. 05 99. 01 92. 8 97. 0
Melt C-8 5 0. 2 1274. 00 50. 0 48. 72 0. 40 21. 91 0. 01 2. 40 0. 06 12. 05 13. 63 0. 52 0. 21 99. 01 89. 9 95. 8

注: Melt A和 Melt B 1-7熔体源区成分均为月幔深部堆积物成分。

Melt C是混合杂化模型形成的熔体成分。由于
斜长石和 KREEP 成分的加入降低了源区物质的固
相线温度，如果采用与减压熔融过程中相同的温度

条件，那么在月壳底部( 0. 2 GPa) 所有的混合成分
都会产生质量分数大于 50%的熔体。本文的计算
结果显示，不同的源区成分 ( 不同比例混合的月幔

深部堆积物、斜长石和 KREEP 成分) ，发生相同程
度的部分熔融形成的熔体成分差异较大。Melt C-1
对应源区成分为月幔深部堆积物和斜长石比例为

75 ∶25，无 KREEP 成分的参与，部分熔融程度达到
10%时形成的熔体的 Mg#为 93. 04; Melt C-2和 Melt
C-6对应的源区成分为月幔深部堆积物和斜长石比
例为 50 ∶50，无 KREEP 成分的参与; Melt C-3和 Melt
C-7对应的源区组成为月幔深部堆积物和斜长石比
例为 25 ∶75，也无 KREEP 成分的参与。随着斜长石
比例的增加，发生相同程度的部分熔融形成的熔体

的 Mg#降低。Melt C-4 的源区成分加入了 KREEP，
月幔深部堆积物、斜长石和 KREEP 成分的比例为
47. 62 ∶47. 62 ∶4. 76; Melt C-5 和 Melt C-8 对应源区
成分为月幔深部堆积物、斜长石和 KREEP 成分的
比例为 45. 45 ∶45. 45 ∶9. 10。对比 Melt C-2、Melt C-4
和 Melt C-5的模拟结果可知，随着 KREEP 成分的
增加，发生相同程度的部分熔融形成的熔体的 Mg#

也在降低。但是，如果初始物质组成相同，随熔融
程度的增加 ( 质量分数为 10% ～ 50%) 会造成熔体
Mg#的增大( 表 2) 。而所有熔体的Mg#均大于 89，则
意味着都可以结晶出符合镁质岩套成分的橄榄石。

在减压熔融模型的低程度熔融中，熔体的 Mg#

与熔融程度呈正相关，与混合杂化成因熔体的 Mg#

随熔融程度变化的趋势相同。如果在部分熔融过
程中熔体只与橄榄石保持平衡，即熔融程度较高

时，熔体的 Mg#随熔融程度的增加而减小; 但是，在
熔融程度较低时，即辉石等矿物没有完全熔融，熔

体的 Mg#与熔融程度呈正相关。由于混合杂化成因
的源区混合了一定比例的斜长石，因此在熔融程度

较高的情况下也没有完全消耗其它矿物，所以熔体

Mg#的变化趋势也与熔融程度呈正相关。不同熔融
方式成因熔体中的 Na2O 含量与熔融程度呈正相
关，K2O含量与熔融程度呈负相关。在减压熔融过
程中，通过分离熔融形成的熔体在 Melt B-4 之后，
Na2O含量降低至 0. 05%，几乎被完全消耗，而 K2O
在 Melt B-1之后就被完全消耗了。Na2O 和 K2O 含
量特别低的熔体结晶形成的长石组分接近纯的钙

长石，这与镁质岩套成分的斜长石 An 分布范围较
大的观察事实不符。另外，在熔融过程中，Cr-尖晶
石一直稳定存在于残余固相中，主要归因于 MELTs
算法内设置的橄榄石不含 Cr，导致尖晶石作为 Cr
的矿物载体稳定存在。如前文所述，本文选择平均
值 DCr = 0. 44作为橄榄石与熔体的 Cr2O3 分配系数，

重新计算熔融过程中熔体中的 Cr2O3 含量。
2. 2 部分熔融形成熔体的结晶产物
对于减压熔融过程中形成的熔体 Melt A 及

Melt B分别进行分离结晶计算模拟。熔体 Melt A
最先结晶的橄榄石的 Mg#为 96. 1，橄榄石和斜长石
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最开始共结晶的 Mg#和 An 分别为 89. 9 和 98. 3，橄
榄石和斜长石总体成分的范围分别为 Mg#为 89. 9 ～
42. 5，An为 98. 3～97. 4( 图 3黑色实线) 。熔体 Melt
B-1在橄榄石结晶之后结晶单斜辉石，在整个结晶
阶段都不结晶斜长石。熔体 Melt B-2液相线橄榄石
的 Mg#为 96，橄榄石和斜长石共结晶的 Mg#和 An分
别为 92. 8 ～ 82. 9 和 97. 3 ～ 91. 0 ( 图 3 左起第一条
红色实线) 。Melt B-3 熔体成分中的 K2O 被完全
消耗，Na2O的含量也降低到了 0. 17 %，因此，随着
分离结晶的进行，斜长石 An 的降低程度远低于橄
榄石的 Mg#，橄榄石和斜长石的 Mg#和 An 范围分
别为 92. 8 ～ 0 和 98. 628 ～ 95. 5( 图 3 左起第二条红
色实线 ) 。在 Melt B-3 熔体之后 ( 即 Melt B-4 到
Melt B-7) ，Na2O和 K2O含量的持续降低使得斜长
石的 An值全部都在 99 以上，完全偏离了月球样
品所约束的斜长石成分范围。综上可见，月幔深
部堆积物上升过程中发生减压熔融，通过批式熔

融或者低程度部分熔融形成的熔体经过分离结晶

形成的橄榄石和斜长石成分与月球镁质岩套样品

相近。

灰色区域代表月球不同斜长岩的成分区域 ( Shearer et al．，

2015) ;黑色实线代表减压熔融过程中批式熔融的熔体，红色曲

线代表分离熔融的熔体，该部分熔体从左至右序号依次增加

( 从 Melt B-2到 Melt B-7) ，由于 Melt B-6和 Melt B-7位置过于

接近因此用不同虚线来区分

图 3 减压熔融熔体结晶产物中橄榄石 Mg#与
斜长石 An的对比

Fig． 3 Comparison of olivine Mg# and plagioclase An in
the crystallization products of melts derived from

the decompression melting

本文假设混合杂化过程全部是批式熔融，因此

产生的熔体不会出现分离熔融后期 Na2O和 K2O含
量被完全消耗的情况。从 Melt C-1到 Melt C-5分别

代表源区成分不同的熔体( 表 2) ，结晶产物中橄榄
石的 Mg#与斜长石的 An 的对比如图 4 所示。从
Melt C-1到 Melt C-3不包含 KREEP 成分，并且熔融
程度全部为 10%。其中，熔体 Melt C-1结晶橄榄石
的 Mg#为 97. 6 ～ 75. 3、斜长石的 An 为 96. 6 ～ 90. 9;
熔体 Melt C-2 结晶橄榄石的 Mg#的为 97. 5 ～ 66. 6、
斜长石的 An为 96. 8～91. 2;熔体Melt C-3结晶的橄
榄石的 Mg#为 97. 0 ～ 39. 1、斜长石的 An 为 96. 9 ～
91. 1。熔体 Melt C-4和 Melt C-5源区成分中添加了
一定比例的 KREEP 成分( 质量分数分别为 4. 6%和
9. 1%) ，熔融程度均为 10%。其中，熔体 Melt C-4结
晶的橄榄石的 Mg#为 97. 0 ～ 90. 6、斜长石的 An 为
95. 9～ 93. 3; 熔体 Melt C-5 结晶的橄榄石的 Mg#为
96. 6～76. 2、斜长石的 An为 95. 2 ～ 90. 8。混合杂化
过程中，批式熔融程度达到 50%形成的熔体为 Melt
C-6到 Melt C-8。其中，熔体 Melt C-6结晶的橄榄石
的 Mg#为 97. 6 ～ 42. 8、斜长石的 An 为 96. 3 ～ 89. 8;
熔体 Melt C-7 结晶的橄榄石的 Mg#为 97. 6 ～ 66. 0、
斜长石的 An为 96. 3～86. 9;熔体Melt C-8结晶的橄
榄石的 Mg#为 96. 5 ～ 37. 1、斜长石的 An 为 95. 5 ～
87. 5( 图 5) 。由此可见，混合杂化成因模型中，不同
熔融程度产生的熔体，其结晶形成的橄榄石和斜长

石与月球样品中镁质岩套的变化范围一致。

不同灰色区域代表月球不同斜长岩的成分区域( Shearer et al．，

2015) ;黑色、红色和蓝色实线代表源区成分分别为成分 1、2和
3 情况下熔体的结晶产物，红色虚线代表添加了一定量的
KREEP 成分，按照比例不同分别为成分 4和 5，所有熔体的

熔融程度均为 10%

图 4 不同源区成分批式熔融形成的熔体结晶产物中

橄榄石 Mg#与斜长石 An的对比
Fig． 4 Comparison of olivine Mg#and plagioclase An in
crystallization products of melts formed through the batch

melting from different source regions
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不同灰色区域代表月球不同斜长岩的成分区域 ( Shearer et al．，

2015) ;黑色、红色和蓝色曲线代表源区成分分别为成分 2、3 和
5情况下熔体的结晶产物，实线和虚线分别代表熔融程度为

10%和 50%的情况

图 5 批式熔融过程中不同熔融程度熔体结晶产物中

橄榄石 Mg#与斜长石 An的对比
Fig． 5 Comparison of olivine Mg# and plagioclase An in
crystallization products of melts formed through the batch

melting of different degrees

3 讨论
3. 1 镁质岩套中的橄榄石对减压熔融模型的约束
对比镁质岩套和减压熔融产生的熔体经过分

离结晶形成的橄榄石的 Mg#和斜长石的 An，可见月
幔深部堆积物的减压熔融形成的熔体经过分离结

晶可以形成镁质岩套，至少可以覆盖部分镁质岩套

的成分区域( 图 3) 。但是，镁质岩套中橄榄石的其
它元素丰度也对镁质岩套的成因存在约束作用。
比如，与月海玄武岩相比，镁质岩套中的橄榄石除

了 Mg#明显高外，其 Cr2O3 含量明显偏低。大部分
镁质岩套橄榄石的 Cr2O3 含量都低于 1500×10－6，部

分低于 700×10－6，这一数据明显低于月球岩浆洋结

晶分异形成的深部堆积物的 Cr2O3 含量( 2000×10
－6

～ 4000×10－6 ) ( Elardo et al．，2011) 。由于 Cr在橄榄
石和熔体之间的分配系数小于 1，在部分熔融过程
中 Cr 更倾向进入熔体 ( Seifert and Ringwood，
1988) ，因此月幔深部堆积物部分熔融形成的熔体
的 Cr2O3 含量应该高于深部堆积物中的橄榄石。而
在不考虑产生其它含 Cr矿物的情况下，这部分熔体
重结晶形成的橄榄石的 Cr2O3 含量应高于源区( 月

幔深部堆积物) 中橄榄石的 Cr2O3 含量。因此，减压
熔融成因无法解释镁质岩套中橄榄石 Cr2O3 含量较

低的事实。如果在月幔深部堆积物熔融过程中残

存有一定量的富 Cr 矿物，如尖晶石，则可能对熔融
过程形成的熔体中的 Cr2O3 含量进行制约。本文的
部分熔融计算过程考虑了低压条件下尖晶石作为

残留固体相的存在。尽管这些尖晶石主要是铬尖
晶石，其 Cr2O3 的质量分数高达 62. 82%，但尖晶石
的整体含量很低，最高只有 0. 43%，因此 Melt A 和
Melt B 仍具有较高的 Cr2O3 含量，熔体 Melt B-7 的
Cr2O3 含量最低也达到了 0. 54%，推测这些熔体结
晶形成的橄榄石将具有较高的 Cr2O3 含量。在此基
础上，对月幔深部堆积物减压熔融形成的熔体进行

分离结晶计算，发现结晶矿物中并不包含尖晶石，

因此无法对体系内的 Cr2O3 含量进行制约。尽管后
期结晶的辉石( Cr2O3 含量在 1%以上) 降低了熔体
中的 Cr2O3 含量，但橄榄石的 Cr2O3 含量仍高于

2000×10－6，因此，月幔深部堆积物减压熔融形成的

熔体在月壳底部进行分离结晶无法形成月球镁质

岩套。
另外，平衡结晶模拟结果显示，Melt A和 Melt B

仍然可以结晶出镁质岩套，但尖晶石作为 Cr元素的
主要赋存矿物与橄榄石共同结晶，平衡结晶过程中

形成的橄榄石的 Cr2O3 含量最高不超过 2200×10－6，

绝大部分低于 1500×10－6，与目前观测到的镁质岩

套橄榄石 Cr2O3 含量范围一致( 图 6) 。因此，月幔
深部堆积物减压熔融产生的熔体通过平衡结晶可

以形成“镁质岩套”，并且这类镁质岩套中存在一定
量的尖晶石。这些尖晶石的 Cr2O3 含量高于 20%，
这有别于富 Al的粉色尖晶石，成分上更类似于镁质
岩套中普通的富铬贫铝的尖晶石 ( Prissel et al．，
2016) 。
再有，镁质岩套中橄榄石较低的 Cr2O3 含量也

可能与月核的形成过程有关。在高温和低氧逸度
情况下，如果月核中存在部分 S或 C，Cr则更倾向于
进入金属月核中( Chabot and Agee，2003) 。因此，月
球岩浆洋中的 Cr2O3 含量或许低于目前通过月海玄

武岩的 Cr2O3 含量进行估算 0. 5%。以往对月球岩
浆洋的 Cr2O3 含量的“高估”造成了月幔深部堆积
物具有较高的 Cr2O3，而如果月幔深部堆积物中橄

榄石的 Cr2O3 含量较低，则通过深部堆积物减压熔

融形成的熔体的分离结晶产生的镁质岩套也符合

目前已有的样品分析结果( Elardo et al．，2011) 。由
于月核的物质组成超过本文的讨论范围，在此不做

详细论述。
3. 2 减压熔融模型对月幔翻转的约束
镁质岩套高度富镁的地球化学特征指示其源
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镁质岩套和月海玄武岩样品数据来自: Papike 等 ( 1976，1998) 、

Shervais等( 1990) 、Fagan 等 ( 2002) 、Karner 等 ( 2003) 和 Righter 等
( 2005) 。镁质岩套和月海玄武岩成分范围的划定据 Elardo等( 2011)

图 6 减压熔融形成的熔体结晶的橄榄石与月海玄武岩
和镁质岩套中橄榄石的 Cr2O3 含量

Fig． 6 Cr2O3 contents vs． Mg
# values of olivines crystallized

from melt formed through the decompression melting，and
olivines from the lunar mare basalts and Mg-suite

区有月幔深部堆积物的参与，推测其形成时间应晚

于月幔的翻转时间。月幔翻转主要是由月球岩浆
洋演化后期形成的富钛铁矿层的重力不稳定引起

的，而钛铁矿的结晶时间晚于斜长石，据此推测，月

幔翻转的启动时间应晚于月壳的形成时间，而镁质

岩套的形成年龄则晚于月壳。但是，月球样品的年
代学研究结果显示，镁质岩套的年龄为( 4345±15)
Ma，与斜长岩 ( 4359±9) Ma、urKREEP ( 4350 ± 34 )
Ma和月海玄武岩源区的形成年龄 ( 4336±10) Ma
相当( Borg et al．，2020) ，似乎与已有的月球岩浆洋
演化模型的时间序列相矛盾，除非月球岩浆洋的固

化时间非常短，且月幔翻转紧随其后。但是，
Barboni等( 2017) 的研究表明，月球岩浆洋的固化时
间较早，约为 ( 4510±10) Ma，结合较年轻的镁质岩
套年龄推测月球岩浆洋的结晶缓慢，而之后的月幔

翻转发生的时间较晚。Maurice 等( 2020) 模拟了月
球岩浆洋缓慢冷却模型的结晶过程，得到的月球岩

浆洋开始结晶的时间为 ( 4425±25) Ma。如果年轻
的斜长岩( 4359±9) Ma( Borg et al．，2020) 不是月球
岩浆洋结晶分异形成的初始月壳，那么可以解释镁

质岩套样品与月壳样品年龄间的重合性，但是该推

论的合理性取决于是否可以找到形成时间早于镁

质岩套( 4345±15) Ma的更古老月壳样品。
本文的热力学计算结果显示，镁质岩套的母岩

浆可能是月幔深部堆积物在绝热上升过程中发生

熔融形成的熔体，不需要 KREEP 成分的参与，这可
以解释镁质岩套的形成年龄与 urKREEP 相当。由
于这类镁质岩套的形成过程不需要 KREEP 成分的
参与，所以其空间分布不局限于风暴洋克里普地体

区域 ( Procellarum KREEP Terrane，PKT) 。当然，由
于 KREEP 成分和斜长石的加入极大地降低了源区
物质的熔融温度，可能导致镁质岩套在 PKT 区域形
成比例更高，但镁质岩套在全月球空间分布暗示了在

其它区域月幔深部堆积物的减压熔融的可能性

( Shearer et al．，2015) 。本文的计算结果还显示，减
压熔融形成的熔体的结晶产物与亚铁斜长岩( FANs)
的成分区间也有重叠( 图 3) ，因此该部分亚铁质斜长
岩的形成时间也可能较晚，可以解释镁质岩套与月壳

的形成年龄重合的情况。需要指出的是，上述镁质岩
套、FANs与月幔深部堆积物减压熔融形成熔体的地
球化学特征的一致性意味着月幔翻转发生的时间非

常早，至少不晚于该 FANs的形成年龄。
3. 3 熔融方式和熔融程度以及源区成分对镁质岩
套成分的影响

减压熔融成因模型的源区成分只有月幔深部

堆积物，但在绝热上升过程中可能经历不同的熔融

方式。由于月幔深部堆积物的 Na2O 和 K2O 偏低，
因此，熔体 Melt A 中 Na2O 和 K2O 的质量分数仅分
别为 0. 06%和 0. 03%。这些贫钠、高镁熔体的分离
结晶形成的橄榄石 Mg#变化比斜长石 An 变化更显
著，呈现近似垂直的 Mg#变化趋势 ( 图 3 中黑色实
线) 。对于分离熔融产生的熔体 Melt B，其 Na2O 和
K2O含量呈现逐渐下降的趋势而体系的 Mg#逐渐上
升。Melt B-1在橄榄石结晶之后只出现单斜辉石，
并没有产生斜长石，这可能与其熔体成分中的 CaO
含量过高( 质量分数 14. 39%) 有关。熔体 Melt B-2
含有 0. 17%的 Na2O，因此分离结晶趋势落在镁质岩
套范围内。而对于之后的分离熔融熔体 Melt B-3到
Melt B-7，由于熔体成分中 Na2O和 K2O含量过低而
呈现与批式熔融熔体 Melt A 相同的结晶趋势。因
此，高程度分离熔融产生的熔体近似结晶出纯钙长

石，并不适合作为镁质岩套的母岩浆( 图 3) 。
相较于减压熔融，混合杂化成因模型的源区成

分比较复杂，包括月幔深部堆积物、斜长石以及
KREEP 成分，而这些成分的混合比例并不明确。考
虑到不同成分中放射性元素释放的热量不同以及

来自月幔深部较热的堆积物贡献的热量也未知，目

前没有很好的方法对混合杂化成因模型在月壳底

部的温度进行约束。本文假设源区物质中月幔深
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部堆积物、斜长石和 KREEP 成分的混合比例分别
为 75 ∶25 ∶0、50 ∶50 ∶0、25 ∶75 ∶0、47. 6 ∶47. 6 ∶4. 8 和
45. 4 ∶45. 4 ∶9. 2( 表 1 中成分中的 1-5) ，熔融程度设
置为 10%和 50%两组。在低程度熔融下，斜长石并
没有被完全消耗，所以熔体成分差异不大( 表 2) ，结
晶产物的化学组成也非常相近( 图 4) 。
通过对三类源区成分———月幔深部堆积物、斜

长石和 KREEP 成分混合比例分别为 50 ∶50 ∶0，25 ∶
75 ∶0和 45. 4 ∶45. 4 ∶9. 2( 表 1 中的成分 2，成分 3 和
成分 5) ，进行熔融程度为 10%和 50%的计算模拟发
现，由于较高熔融程度( 50%) 过程中有较高比例斜
长石参与熔融，因此熔体的成分与较低程度熔融

( 10%) 产生的熔体成分差别较大，但不同源区成分
在相同熔融程度下熔体成分的差异并不大( 图 5) 。
可见，混合杂化模型中熔体的成分受熔融程度影响

较大，而源区的物质组成，特别是 KREEP 成分参与
的比例对熔体的成分影响不大。此外，由于混合了
斜长石成分，熔体中的 Na2O 和 K2O 含量均有所增
加，所以大部分混合杂化成因模型下的熔体可能不

会结晶出类似 FANs 成分的斜长岩。同时，由于
Na2O和 K2O 含量的增加，混合杂化成因模型下的
熔体结晶产物可以覆盖更广泛的镁质岩套成分。
结合上文关于三类岩石年龄的探讨可知，由混合杂

化模型形成的镁质岩套，其形成年龄应略晚于初始

斜长质月壳以及 KREEP 的行程时间，即形成于岩
浆洋完全结晶之后。
需要指出的是，由于本文所采用的两种计算软

件都不涉及富铝尖晶石与斜长石共结晶的热力学

计算，因此，针对混合杂化模型中形成的熔体只进

行了分离结晶计算。结果显示，该混合杂化过程中
10%和 50%熔融程度产生的熔体经过分离结晶形成
的橄榄石和斜长石都满足镁质岩套的成分约束。
关于这类熔体经过平衡结晶是否仍然可以形成镁

质岩套，需要对两种软件进行参数更新才能开展进

一步的计算。

4 结论
本文利用热力学计算模拟方法正演了月球镁

质岩套的形成过程。通过改变源区物质组成、熔融
程度或熔融及结晶方式等参数，对月幔深部堆积物

上升过程中发生的熔融及其对月壳底部的 KREEP
层和月壳的混染过程进行量化，得到以下认识:

( 1) 月球镁质岩套的形成过程不一定需要
KREEP 岩的参与。月幔深部堆积物绝热上升减压
熔融形成的熔体可以作为月球镁质岩套样品的源

区;这种成因模型不仅满足橄榄石 Mg#与斜长石 An
的约束，平衡结晶形成的橄榄石的 Cr2O3 含量也与

镁质岩套中橄榄石的 Cr2O3 含量一致。
( 2) 月幔深部堆积物绝热上升减压熔融产生的

熔体不仅可以结晶出镁质岩套的成分，也可以形成

亚铁质斜长岩。这种成因机制可以解释部分月球
样品年龄的重合性。
( 3) 混合杂化成因模型通过源区物质的不同比

例混合以及不同程度的熔融形成范围更广泛的镁

质岩套。但是，该模型无法形成亚铁质斜长岩，推
测以混合杂化方式形成的镁质岩套的年龄相对

较晚。
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·亮点速读·

大陆弧主导了中古生代以来的全球化学风化作用

地表风化作用在地质时间尺度上

( 约 1 ～ 10 Ma) 对气候起着重要的调
节作用。当大气 CO2 浓度较高、气温
升高时，就会导致海洋酸化、水体蒸
发、降雨和地表径流加剧，这些因素进
而导致硅酸盐矿物风化的增强和 CO2

消耗的加快。相反，硅酸岩风化速率
的降低将减缓寒冷气候条件下对 CO2

的消耗，推动气候变暖。由此可见，风
化作用在气候调节中起着"恒温器"
的作用。在整个显生宙期间，周期性
出现的冰室气候被不同程度地归因于

与造山作用有关的风化速率增加、大
陆弧岩浆的减少以及因弧－陆碰撞导
致的洋壳抬升作用。实际上，这些过
程并非孤立地发生，而是彼此间存在

密切的联系。各种过程间的耦合关
系，加上未知的时间滞后，使我们很难

理清单个过程对全球风化通量的具体

贡献。为了解决这个问题，英国南安
普敦大学 Thomas Gernon 的一个研究
团队构建了一个深时贝叶斯网络

( BN) ，即一类表示一组变量 ( 节点 )
及其条件依赖性的概率图形模型 ( 方

法) 。该方法被广泛应用于机器学习，
用来量化单个过程对相关结果的影响

强度。由于海洋碳酸盐中的87 Sr / 86 Sr
比值代表了海水的 Sr 同位素组成［( 87

Sr / 86Sr) sw］，因而被视为反映全球化学
风化的一个重要指标。由于大陆和大
洋地壳的 Sr 同位素组成差异很大，他
们认为( 87Sr / 86Sr) sw值是综合了大陆表
面风化通量和海底风化通量的结果。
为了验证这一想法，他们首先构建了

一网络来检视 400 Ma 以来的 ( 87 Sr / 86

Sr) sw值和大气 CO2 分压 ( pCO2 ) 间的

关系，证实了二者之间存在清晰的耦

合关系。在考虑了地球动力学和古地
理等多种因素的基础上，他们对网络

模型进行了完善，并且利用这一网络

分析了过去 4 亿年以来上述过程的关
联性。他们发现大陆火山弧的长
度———地球上侵蚀最快的表面特
征———与 ( 87 Sr / 86 Sr) sw值的相关性最
强，这意味着大陆火山弧的长度对全

球化学风化通量有着最强的控制作

用，据此指出与火山弧风化作用密切

相关的二氧化碳浓度下降对地质历史

中的表面温度起着重要的稳定作用。
这一认识不同于以往普遍接受的观

点，即:地表温度的稳定是通过维持海

底风化和大陆内部风化间的精妙平衡

取得的。

［以上成果发表在国际著名地学期刊 Nature Geoscience上: Gernon T M，Hincks T K，Merdith A S，Rohling E J，Palmer M R，Foster G L，Bataille

C P，Müller R D． Global chemical weathering dominated by continental arcs since the mid-Palaeozoic． 2021，14: 690-696］
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