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摘要    水对于地幔的部分熔融发挥了关键作用. 地幔岩浆作用主要发生在板块边界(俯冲带和洋中脊)和若干

板内热异常区域. 在大洋俯冲带, 俯冲板片释出的水可以诱发上覆地幔楔甚至板片自身发生熔融, 导致弧岩浆

作用, 也有可能形成超临界流体. 板片熔融和产生超临界流体的物理化学条件仍存在争议. 在洋中脊和板内热

异常区域, 水和CO2使上涌地幔发生熔融的起始深度增加, 熔融比例增大. 在地球深部层圈边界可能发生低程度

的地幔熔融, 如岩石圈和软流圈边界、上地幔和过渡带边界、过渡带和下地幔边界等, 其成因一般认为与边界两

侧矿物储水能力的差异有关. 水可以促进地幔岩石熔融的根本原因在于水是一种不相容组分, 强烈倾向于富集

在硅酸盐熔体相(矿物-熔体的水分配系数远小于 1), 从而令其吉布斯自由能降低. 前人对水在橄榄石、辉石和石

榴石等地幔矿物与熔体之间的分配行为已经研究得比较充分, 但水对硅酸盐熔体密度和迁移性质的影响还需要

更进一步的高温高压实验和计算制约.  
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1  引言 

地幔岩石中通常含有一定数量的水, 其丰度以

H2O质量分数形式表示一般仅为50~1000ppm(Bell和

Rossman, 1992; Michael, 1995; Dixon等, 2002; Workman

和Hart, 2005). 除了以羟基(OH)形式赋存在角闪石、云

母和高密度含水镁硅酸盐等含水矿物中, 少量的H还

可以在长石、橄榄石(及其高压变体瓦兹利石和林伍

德石)、辉石、石榴石、布里奇曼石(Bridgemanite, 即

镁钙钛矿)和铁方镁石等名义上无水矿物中以点缺陷 

的方式存在, 主要表现为OH种型, 在长石中也可能

表现为H2O种型(Beran和Libowitzky, 2006; Johnson, 

2006; Skogby, 2006; Smyth, 2006). 虽然只是地幔中

的一种微量或次要组分, 水却在地幔的几乎所有熔

融过程中都扮演了至关重要的角色, 这与水在矿物

和硅酸盐熔体之间的分配行为之间存在密切的关系. 

在总结高温高压岩石学实验最新研究进展的基础上, 

结合天然岩石和矿物样品水含量分析结果, 本文将

对水在地幔熔融过程中所起的作用以及水在矿物和

熔体之间的分配系数展开系统的讨论, 简要分析水
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对硅酸盐熔体的密度等物理性质的影响, 并对相关

领域的研究前景作出展望.  

2  水与幔源岩浆作用 

地幔熔融导致的岩浆作用大多发生在板块边界, 

主要包括汇聚型的俯冲带和离散型的洋中脊; 另有

少量的板内岩浆作用发生在温度异常高的区域, 形

成洋岛玄武岩和大陆溢流玄武岩. 虽然不同构造环

境的含水性存在很大差异, 但水对于地幔熔融过程

都施加了关键影响.  

2.1  大洋俯冲带 

前人对俯冲带流体活动进行了广泛深入的研究, 

认为大陆俯冲带相对缺乏流体活动(Rumble等, 2003; 

Zheng等, 2003). 与此相反, 大洋俯冲带是一个典型

的富水环境, 洋底沉积物与经过热液蚀变的洋壳和

岩石圈地幔中都含有大量的水. 随着俯冲过程中温

度和压强的升高, 俯冲板片中含水矿物发生分解, 释

放出富水流体(Poli和Schmidt, 2002). 低密度的流体

向上运移, 与上覆地幔楔橄榄岩反应形成富化富集

的交代岩, 由此部分熔融就产生玄武质或碧玄质弧

岩浆, 这是目前广泛接受的大洋俯冲带之上岩浆形

成机制(Stern, 2002). 虽然不同研究者的实验或模型

结果之间存在一定差别(Katz等, 2003; Grove等, 2006; 

Green等, 2010, 2014; Till等, 2012), 但它们均表明在

50~150km深度, 水饱和条件下地幔橄榄岩的熔融温

度要比无水条件下低300~600K, 而且在压强<1.5 

GPa时熔融温度随深度的增加而降低(图1).  

由于富水岩石体系容易在较低的温度下发生熔

融(Hermann等, 2006; Zheng等, 2011), 俯冲板片表层

的玄武质洋壳自身是否发生熔融也受到广泛关注

(Prouteau等, 2001; Hack等, 2007; Kimura和Nakajima, 

2014). Kessel等(2005a)通过淬火方法确定了玄武岩-

水体系的固相线, 并发现固相线终止于1050℃和5.3 

GPa, 即第二临界端点(Second critical endpoint)所处

的位置(图2). Mibe等(2011)利用原位同步辐射X射线

成像技术得到的玄武质熔体-流体临界曲线与固相线

相交给出的第二临界端点位于770℃和3.4GPa, 明显

低于Kessel等(2005a)的结果. 造成这种不一致性的原

因可能在于, Mibe等(2011)误认为体系中只存在一种

液相就一定表明它处于超临界条件, 从而低估了临

界曲线对应的压强.  

确定玄武岩-水体系的第二临界端点对应的温度 

 

图 1  无水和水饱和条件下的橄榄岩-H2O 体系相图 

综合无水(Hirschmann, 2000)和水饱和条件(Katz 等, 2003; Grove 等, 2006; Till 等, 2012; Green 等, 2014)研究结果绘制, 未考虑存在含水矿物的

情形 
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图 2  水饱和条件下玄武岩-H2O 体系的固相线和第二临界端点 

实线代表水饱和固相线, 蓝色虚线代表熔体-流体临界曲线, SCEP 代表第二临界端点, 3 条红色虚线代表不同的俯冲轨迹, 根据 Kessel 等

(2005a)和 Mibe 等(2011)修改  

Tc和压强Pc十分重要, 因为这与超临界流体形成的物

理化学条件密切相关. 一般将温压条件位于第二临

界端点之上的所有熔/流体都统称为超临界流体. 在

比Pc低的压强下, 熔体和流体是成分和物理化学性

质存在明显差异的两相 , 富水的岩石体系在升温  

并达到固相线时会发生一次由富水流体转化为含水

熔体的熔融事件(图3a). 在比Pc高的压强下, 熔体与

流体之间的混溶隙完全消失, 在升温时富水流体中

的硅酸盐物质逐渐增多, 在温度到达Tc后演化为同时

富含水和硅酸盐的中间成分超临界流体(图3b); 继续

升温导致流体中的水含量进一步降低, 演化为含水

超临界流体(单从成分上看也可视为含水熔体). 超临

界流体 (尤其是中间成分的超临界流体 )是一种成  

分介于富水流体和硅酸盐熔体之间的特殊流体, 其

物理化学性质与富水流体或硅酸盐熔体都存在显著

差别.  

对于沿着较冷P-T轨迹(如图2中的A和B)俯冲的

古老洋壳来说, 其P-T轨迹与固相线不相交, 在不足

100~160km深度(对应于3.4~5.3GPa)释放的是富水流

体, 其所含硅酸盐溶质一般不超过20wt.%; 即便俯冲

至P>Pc所对应的深度范围, 能否形成超临界流体还

取决于温度是否达到或超过Tc. 只有沿着较热P-T轨

迹(如图2中的C)俯冲的年轻洋壳, 其P-T轨迹才会与

固相线相交于约700℃和2GPa, 即在约60km深度发

生部分熔融, 这样产生的往往是具有显著元素地球

化学特征的埃达克质岩浆 (Defant 和 Drummond, 

1990). 按照Kessel等(2005a)的实验结果 , 热的洋壳

可能在约130km深度再次跨越固相线, 导致熔体转化

为一种过碱性的流体, 继而在更高的温压条件下转

化为超临界流体.  

由于超临界流体兼具流体黏度低、易流动与熔体

润湿性强的特点(Audétat和Keppler, 2004), 很多学者

设想超临界流体是俯冲带元素(特别是Zr等高场强元

素)迁移和地幔交代作用的重要介质(Shen和Keppler, 

1997; Kessel等, 2005b; Adam等, 2014; Zheng和

Hermann, 2014). 然而Manning(2004)认为, 超临界流

体只在十分有限的温压区间才会形成, 而且在脱离

俯冲板片后无法运移太长距离, 会发生相分离形成

含水熔体和富水流体. 关于玄武岩-水体系的相关系、

板片熔体和超临界流体的形成条件及其对元素迁移 
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图 3  玄武岩-H2O 体系等压相图 

横坐标为体系中水的质量百分数; (a) 对应压强为 4GPa, 低于第二

临界端点Pc=5.3GPa; (b) 对应压强为6GPa, 位于第二临界端点压强

之上, Tc 为第二临界端点温度. 根据 Kessel 等(2005a)修改 

所起作用等方面尚有很多问题亟待澄清.  

2.2  洋中脊和板内热异常区域 

洋中脊是一个相对贫水的地质环境, 不存在富

水的流体相. 洋中脊玄武岩(MORB)的形成机制主要

为地幔减压熔融, 即地幔沿绝热地温梯度上涌, 在约

65km深度穿越固相线(图4). 然而微量元素地球化学

方面的证据表明, 熔融早在超过100km深度的石榴石

稳定域就已经发生了(Salters和Hart, 1989). 起始熔融

深度的增加与水的作用密切相关(Aubaud等 , 2004; 

Hirschmann等, 2009). 图4显示, 当地幔水含量为50 

ppm时, 起始熔融深度增至80km; 地幔水含量为200 

ppm时, 起始熔融深度增至115km. 水不仅令熔融提

前发生, 也导致地幔部分熔融程度增大(Hirschmann

等, 2009).  

上地幔中还含有几十至几百ppm的CO2(Salters和

Stracke, 2004; Workman和 Hart, 2005; Dasgupta, 

2013). CO2对地幔熔融的作用与水类似(图4), 它可以

使橄榄岩的起始熔融深度增至180km(Dasgupta等, 

2013). 如果综合考虑CO2和水的效应, 洋中脊之下地

幔橄榄岩的起始熔融深度将高达220~300km. 当然,  

 

图 4  水和 CO2令地幔橄榄岩熔融温度降低 

洋中脊和板内熔融的地幔位势温度(地幔沿绝热地温梯度线上涌但不发生熔融的地表温度)分别为 1350 和 1500℃; 含水橄榄岩固相线旁标注为

橄榄岩的总体水含量, 含碳橄榄岩固相线旁标注为熔体中的 CO2含量. 根据 Hirschmann(2006), Hirschmann 等(2009)和 Dasgupta 等(2013)修改 
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洋中脊的岩浆作用(5~20wt.%的部分熔融)主要还是

发生在浅部, 深度超过65km层位地幔的部分熔融程

度较低 , 一般不超过1wt.%. 在深部产生的是富含

CO2和水的玄武质熔体, 但熔体中的挥发分含量随着

深度的变浅和部分熔融程度的增大而降低.  

与洋中脊之下的地幔橄榄岩相比, 对于板块内部

发生部分熔融形成洋岛玄武岩和大陆溢流玄武岩的情

况, 一般认为该区域对应的地幔位势温度可能要高出

许多, 导致地幔在约120km深度就会穿越橄榄岩的干固

相线. 此外, 就洋岛玄武岩来说, 其源区地幔的水含量

一般为300~1000ppm, 高于MORB源区地幔的50~200 

ppm(Dixon等, 2002). 图4显示, 含有600ppm水的橄榄

岩的固相线温度远低于热的板内地温梯度线, 板内部

分熔融很可能早在超过300 km深度就已经发生了.  

3  水与地球深部的低度熔融 

目前对地球深部的认识基本上还处在一维模型

阶段, 即地球由不同的层圈构成, 层圈之间在矿物组

成或机械性质上存在明显差别, 但在横向上变化不

大. 与岩浆作用主要发生在板块边界可以类比的是, 

地球深部的低程度熔融主要发生在层圈边界(Bercovici

和Karato, 2003; Kawakatsu等 , 2009; Schmandt等 , 

2014). 一般认为, 这是由于相邻层圈之间储水能力

(Water storage capacity)的差异造成的.  

文献中(如Keppler, 2013)常常将矿物与某种含水

液相处于热力学平衡时矿物中的水含量笼统地称为

水的溶解度(Water solubility), 但Hirschmann等(2005)

指出将其称为矿物的储水能力更为确切, 这一概念

逐渐得到推广. 下面以1GPa下的镁橄榄石-水体系为

例, 解释狭义的水溶解度和矿物储水能力之间的区

别(图5). 在低温下与水的活度近似等于1的富水流体

共存时, 名义上无水矿物容纳的水含量为该矿物的

水溶解度, 即图5中的长划线. 但在高温下, 往矿物

中添加水至一定程度时会引发矿物熔融而非富水流

体的出溶, 此时所生成熔体的水含量低于与富水流体

共存的熔体(即水饱和熔体)水含量, 水的活度小于1. 

图5中的短划线既是水不饱和条件下的橄榄石固相

线, 同时也对应Hirschmann等(2005)定义的矿物储水

能力. 储水能力的概念适用于各种温度和压强条件

(包括P>Pc), 指在不形成含水流体或熔体相的前提下 

 

图 5  镁橄榄石-H2O 体系在 1GPa 下的相图 

在低于水饱和固相线温度 1520℃时, 与橄榄石共存的是富水流体

(水的活度接近于 1), 长划线代表水在橄榄石中的溶解度. 在高于

1520℃时, 与橄榄石共存的是水不饱和的熔体(水的活度显著小于

1), 短划线代表橄榄石的储水能力. 储水能力的概念可以涵盖溶解

度. 为了清楚显示, 图中短划线和长划线指示的储水能力/溶解度有

所夸大. 根据 Hodges(1974)修改 

矿物中能够储存的最大水含量.  

如果在跨越层圈边界时矿物或岩石的储水能力

由高转低, 而其原本的实际水含量又大于转变后的

储水能力, 水必然从固相中逃逸出来, 从而在高温条

件下引发熔融. 这样的情况至少可能发生在三处层

圈边界, 即岩石圈和软流圈边界、上地幔和过渡带边

界以及过渡带和下地幔边界.  

3.1  岩石圈和软流圈边界 

在岩石圈和软流圈边界(简称LAB)存在着一个

地震波低速带(简称LVZ), 在大洋板块下面的深度大

约 为 80~220km, 大 陆 板 块 下 面 约 为 150~200km 

(Anderson, 1989). 地震波速度和能量的衰减往往还

伴随着电导率异常(Evans等, 2005; Naif等, 2013). 有

研究者认为这种低速高导现象是由富水或富Fe3+的

橄榄石和辉石造成的(Karato, 2012; 杨晓志, 2013), 

但单凭固相导电机制是否足以产生与地球物理观测

相符的结果仍存在争议(Yoshino等, 2006; Yoshino和

Katsura, 2013). 至少在部分地区, 这种异常可能与地

幔的低程度部分熔融有关(Anderson和Sammis, 1970; 

Kawakatsu等, 2009). 根据对含Al斜方辉石的水溶解

度的实验研究, Mierdel等(2007)发现在低速带深度由

60%橄榄石+40%铝饱和辉石所代表的地幔橄榄岩的

水溶解度出现一个低谷 , 溶解度最低可以达到700 
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ppm左右(图6). 熔融可以在较低的水的活度(如0.1)下

发生, 因此100~200ppm的地幔水含量便足以引发熔

融. 因此, 他们认为低速带顶部名义上无水矿物地幔

水溶解度或储水能力的迅速下降导致了低速带的部

分熔融. Green等(2010, 2014)同样将低速带的部分熔

融归因为储水能力的变化, 但认为这是由浅部的含

水矿物(韭闪石)在~90km深度的分解造成的.  

尽管在具体细节上仍存在一些分歧, 但岩石圈

和软流圈边界可能存在少量(<1%)富含H2O和CO2的

玄武质熔体的看法获得了众多来自于高温高压实验

(Ni等, 2011; Dasgupta等, 2013; Sifré等, 2014)和地球

物理观测(Kawakatsu等, 2009; Naif等, 2013; Evans, 

2014)方面的证据支持.  

3.2  上地幔和过渡带边界 

地球物理观测表明在410 km深度, 即上地幔和

过渡带边界(简称UTB)也可能有熔体层存在(Revenaugh

和Sipkin, 1994; Toffelmier和Tyburczy, 2007; Tauzin

等, 2010). 林伍德石和瓦兹利石等过渡带矿物可以容

纳2~3wt.%的水(Kohlstedt等, 1996), 远远超过橄榄石

和辉石等上地幔矿物在410km深度的储水能力(<0.2 

wt.%; Ferot和Bolfan-Casanova, 2012). Bercovici和

Karato(2003)据此假设在410 km深度广泛存在熔体

层 , 它在地球化学方面的作用相当于一个“水过滤

器”(Water filter), 即地幔物质从富水的过渡带上涌到

上地幔时发生普遍的脱水熔融, 导致包括水在内的

不相容组分被过滤而富集在熔体中, 余下的贫水地

幔物质继续上升并成为MORB的源区.  

对410km深度条件下硅酸盐熔体密度的实验研

究表明, 熔体层在重力上应该是稳定的(Matsukage

等, 2005; Sakamaki等, 2006; Jing和Karato, 2012). 然

而, “水过滤器”假说面临的一个重大挑战在于, 过渡

带矿物的储水能力并不一定等同于过渡带的实际水

含量. 来自于过渡带的天然样品十分稀有, 而从上地

幔橄榄岩或幔源岩浆反推的地幔水含量一般仅为几

百ppm(Bell和Rossman, 1992). 不过, Pearson等(2014)

最近报道了首个天然林伍德石样品(巴西Juina金伯利

岩中金刚石所含的林伍德石包裹体)含有约1wt.%的

水. 如果可以证实这么高的水含量具有全球尺度上

的普遍性, 将为过渡带富水和UTB可能存在熔体层 

 

图 6  地幔橄榄岩(60%橄榄石+40%铝饱和辉石)的水溶解度随深度的变化 

(a) 为大陆板块, (b) 为大洋板块, 二者在地温梯度上存在较大差别(直至 240km 深度), 根据 Mierdel 等(2007)修改 
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的认识提供有力支持.  

3.3  过渡带和下地幔边界 

关于下地幔两种主要组成矿物布里奇曼石(最近

有研究表明它在超过2000km深度可能分解为贫铁和

富铁的两相, 见Zhang等, 2014)和铁方镁石储水能力

的实验研究仍存在较大争议, 结果介于几ppm到4000 

ppm之间(Bolfan-Casanova等, 2002, 2003; Murakami

等, 2002; Litasov等, 2003). 无论如何, 只要不存在致

密含水镁硅酸盐矿物 (Dense Hydrous Magnesium 

Silicates, 简称DHMS), 下地幔的储水能力都远低于

过渡带, 这意味着在地幔对流过程中富水的过渡带

下沉到660km深度时很可能会引发熔融. 如果下地幔

的储水能力不足20ppm, 即便是作为MORB源区的贫

水上地幔在下沉到660km深度时也会发生熔融 . 当

然, 含有一定数量水的俯冲板片自身在到达过渡带

和下地幔边界(简称TLB)时也可能发生熔融(图7).  

Schmandt等(2014)通过金刚石压腔实验证实, 含

水的林伍德石在分解为布里奇曼石和铁方镁石时会

发生脱水熔融. 他们同时还提供了地球物理方面的

证据, 即在北美大陆下面地震波速在660km深度发生

显著降低. 浮力作用可能使过渡带和下地幔边界的

熔体向上渗透, 使水返回过渡带. 因此, 410和660km

深度的脱水熔融可能使过渡带长期保持富水条件 . 

而下地幔是贫水区意味着它可能并非洋岛玄武岩

(OIB)的潜在源区. OIB可能源自过渡带或上地幔中的

少量富水端元(图7), 如软流圈地幔中的地壳交代岩, 

即贫橄榄石的辉石岩或角闪石岩(Zheng, 2012).  

4  水在地幔矿物和熔体之间的分配行为 

上文表明, 无论是何种构造环境下的岩浆作用

还是地球内部层圈边界的低程度部分熔融(图7), 水

都对地幔的熔融发挥了显著的促进作用. 水可以促

进地幔岩石熔融的根本原因在于水是一种不相容组

分, 强烈倾向于富集在硅酸盐熔体相(矿物-熔体的水 

 

图 7  地球内部潜在的熔融区域 

图中红色阴影区域代表不同的熔融区域: (1) 洋中脊; (2) 板内熔融; (3) 俯冲带地幔楔和俯冲洋壳; (4) 岩石圈-软流圈边界或软流圈低速带

(LAB/LVZ); (5) 上地幔和过渡带边界(UTB); (6) 过渡带和下地幔边界(TLB), 部分取材自大英百科全书图件 
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分配系数远小于1), 从而令其吉布斯自由能降低. 水

分配系数越小, 岩石的熔融温度就下降得越多, 熔融

比例也增大得越多; 一旦熔体脱离源区, 所产生的水

含量分异效应也就越显著.  

水在岩石与熔体之间的分配系数是各单矿物与

熔体之间水分配系数的加权平均, 权重为矿物在固

相中的质量分数. 对于固定的矿物成分和熔体成分, 

矿物-熔体的水分配系数Dmin/melt是温度、压强和水逸

度的函数 , 其表达式为 (Keppler和Bolfan-Casanova, 

2006; Keppler, 2013) 

2

min
min /melt

H Omelt
exp ,nC H P V

D Af
RTC

      
 

 

式中, C代表矿物(min)或熔体(melt)的水含量(质量百分

数或ppm), 水逸度fH2O的指数n取决于H在矿物和熔体

中的赋存形式, H和V分别代表矿物相与熔体相之间

水的偏摩尔焓和偏摩尔体积的差值, R为普适气体常数.  

得益于低本底离子探针技术的快速发展, 针对

橄榄石、单斜辉石、斜方辉石和石榴石等主要地幔名

义上无水矿物与玄武质熔体之间水分配系数的实验

研究已经取得了长足进展(Koga等, 2003; Aubaud等, 

2004, 2008; Hauri等 , 2006; Tenner等 , 2009, 2012; 

O’Leary等, 2010; Novella等, 2014). 在0.5~6GPa压强

下 , 辉石与熔体之间的水分配系数基本介于0.01~ 

0.03, 它在等压条件下的波动主要反映了水分配系数

随辉石Al含量的增加而增大; 橄榄石或石榴石与熔

体之间的水分配系数要低一个数量级左右 , 介于

0.001~0.004(图8). 在单矿物-熔体水分配系数基础上, 

Hirschmann等(2009)考虑矿物比例和矿物成分随压强

的变化, 确定了不同压强下地幔橄榄岩-熔体的水分

配系数. 全岩水分配系数在初始时随压强的升高而

增大, 在2.8GPa达到0.0085的最大值, 这主要反映了

辉石Al含量的提升; 全岩-熔体水分配系数其后随压

强的升高而降低, 在上地幔底部降至0.003左右, 这

源自于辉石Al含量的降低与辉石向石榴石的转变(图

8). 当熔融程度增大时, 全岩-熔体水分配系数也会

发生变化. 由于富水的单斜辉石率先被消耗, 全岩-

熔体水分配系数一般随熔融的进行而降低.  

5  水对硅酸盐熔体物理性质的影响 

在熔融发生后, 水富集在硅酸盐熔体相(含量一 

 

图 8  地幔名义上无水矿物与熔体之间的水分配系数

(Dmin/melt)随压强的变化 

图中数据点分别代表橄榄石、斜方辉石、单斜辉石以及石榴石与熔

体之间的水分配系数, 出自 Koga 等(2003); Aubaud 等(2004, 2008); 

Hauri 等(2006); Tenner 等(2009, 2012); O’Leary 等(2010); Novella 等

(2014); 实线代表地幔橄榄岩与熔体之间的总体水分配系数

(Hirschmann 等, 2009) 

般在几千ppm至wt.%量级), 并使熔体的物理性质发

生显著变化(倪怀玮, 2013), 主要包括密度减小(Ochs

和Lange, 1999), 黏度降低 (Richet等 , 1996; Hui和

Zhang, 2007), 扩散系数增大(Watson, 1981; Zhang等, 

2010), 电导率升高(Gaillard, 2004; Ni等, 2011; 郭璇

等, 2016)等.  

在1000℃和常压条件下, 水在硅酸盐熔体中的

偏摩尔体积为22.9cm3/mol(Ochs和Lange, 1999), 小于

纯水流体的摩尔体积, 但它对应的偏摩尔密度仅为

0.786g/cm3, 远小于干的熔体2~3g/cm3的密度. 在讨

论地球深部熔体的密度时, 水和FeO是最受重视的两

种组分(Matsukage等, 2005; Jing和Karato, 2012). 水

的存在增强了熔体的浮力效应, 使其更容易脱离源区

而独自演化; 而FeO使熔体密度增大, 有助于使熔体

长期停留在源区(如上地幔和过渡带边界的情况).  

微量水的加入就可以使熔体的黏度发生数量级

的下降(Richet等, 1996; Audétat和Keppler, 2004). 原

始黏度越高, 加水的效果就越明显. 从微观角度看, 

这与水的解聚作用有关, 即水分子与连接相邻硅氧四

面体的桥氧反应, 生成两个羟基(OH): H2O+Si-O-Si= 

2Si-OH, 从而导致熔体的聚合度和黏度下降(Stolper, 

1982; Malfait和Xue, 2010). 水对熔体黏度和密度的

降低效应可以有效地促进熔体从其源区的分凝.  

水也使各种离子在熔体中的扩散加快(Watson, 
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1981; Zhang等, 2010). 就水自身来说, 除了水含量极

低的情况(如<100ppm), H2O而非OH主导了水的扩散

(Zhang等, 1991; Ni等, 2013). 就其他离子和原子来

说, 与Na和He等迁移快的元素相比, 水对Si和O等迁

移较慢的元素扩散系数的提升效果要显著得多. 扩散

系数的增大有利于促进晶体和气泡在岩浆中的生长.  

水还可以显著提升熔体的电导率(Gaillard, 2004; 

Mookherjee等, 2008; 郭璇等, 2016). 将含水熔体电

导率实验测定与大地电磁测深相结合已经成为探测

地球内部熔融状态的一项重要手段(Ni等, 2011; Sifré

等, 2014), 甚至有望为火山喷发的预测提供一定依据.  

6  总结与展望 

水对地球上不同构造环境下和不同深度的各种

地幔熔融过程都发挥了显著的促进作用. 尽管在水

与地幔熔融的关系、水在地幔矿物和熔体之间的分配

以及水对于熔体物理性质的影响及其机制等研究方

面已经取得了很大进展, 但仍有很多重要的科学问

题亟待解决. 例如, 水饱和条件下橄榄岩和玄武岩固

相线的位置存在相当大的争议(图1和2), 对于不同温

度、压强、水含量和熔融程度下形成熔体的成分也知

之甚少. 玄武岩-水体系的第二临界端点的位置仍存

在较大的不确定性, 这直接关系到什么条件下才能

产生中间成分的超临界流体. 在水不饱和条件下, 少

量水对橄榄岩固相线的影响主要是通过水在矿物和

熔体之间的分配系数结合凝固点下降的方法来确定

的(Hirschmann, 2006; Hirschmann等, 2009), 其可靠

性还需要接受更多高温高压熔融实验结果(如Liu等, 

2006)的检验. 地幔矿物与熔体之间的水分配系数随

矿物和熔体成分的变化规律仍有待更深入的考察 . 

对于地球深部极高温度和压强条件下含水熔体和超

临界流体的物理性质尚缺乏足够了解.  

以上很多问题其实都受限于高温高压实验和分

析技术的发展. 含水镁铁质熔体和超临界流体无法

像含水长英质熔体那样在淬火过程中以玻璃的形式

保存下来. 即便含水熔体侥幸得以保存, 从低程度熔

融(<0.1wt.%)实验产物中几乎不可能检测出极微量的

熔体(Hirschmann, 2006). 采用原位测试技术在成像

和物理性质方面较为可行, 但在成分分析方面仍力

有未逮. 实验产物中的矿物晶体尺寸有限, 用显微红

外光谱(FTIR)进行水含量分析时在空间分辨率方面

经常不能满足要求, 即使采用离子探针分析往往也

难以避免亚微米级杂质(熔体/流体/含水矿物包裹体)

的干扰. 将来一方面应继续加强实验和分析技术的

创新, 另一方面需要大力推进热力学、统计力学和分

子动力学计算和建模, 才有可能在地幔岩石体系的

相关系、水的分配系数与含水熔体和超临界流体的物

理性质等方面取得突破性进展.  
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