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摘要 氧化还原状态是地球内部非常重要的一个热力学指标. 早期研究比较关注地球内部不同层圈氧化还原状

态的分布特征和演化, 但近十几年来的大量工作表明, 氧化还原状态会引起地球内部较大尺度上的动力学过程,
由此提出了地球内部的氧化还原地球动力学, 也就是体系氧化还原状态变化所导致的动力学作用. 氧化还原地球

动力学贯穿了地球自诞生以来漫长时间尺度上的诸多过程, 驱动了地球内外庞大空间尺度上的地质作用, 综合涵

盖了地球内部的结构、组成、性质和演化以及对地表环境和宜居性等的效应, 涉及并包括了地球化学和地球物

理学等不同学科和领域. 本文就氧化还原地球动力学相关的基本原理和应用进行概括性总结. 首先就地球内部的

氧化还原状态进行简单介绍, 包括近年来对地壳和地幔氧化还原状态的分布与演化特征的一些新认识以及已有

研究中的一些问题和争议; 在此基础上, 对一些代表性强的相关深部地球动力学研究成果提供简要评述, 包括早

期地幔的氧化机制、早期地壳的快速生长、碳的熔融和冻结作用、氢的熔融和冻结作用、元素迁移和成矿作

用、软流圈的低波速特征、核幔边界的有氧运动以及岩浆去气作用和产物. 围绕地球的化学演化、物理性质和

动力学过程等不同方向和不同领域, 氧化还原地球动力学正在发挥着日益突出的独特作用.
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1 引言

地球是一个多圈层耦合的动态行星, 地表附近的

大气圈和水圈与地球内部的地壳、地幔和地核共同构

成了一个复杂、统一、联动的地球系统. 大气圈和水

圈的组成与演变以及地球系统变化的驱动力很大程度

上来自于地球内部, 地表所观测到的地质构造格局、

地球化学组分和地球物理异常也大都受制于地球内部

(滕吉文, 2001; Mao和Mao, 2020). “地球内部如何运

行”是地球科学最前沿的问题, 在Science评出的125个

前沿科学问题中高居地学类问题榜首, 对这个问题的

探索是推动地球科学发展和人类认知进步的关键. 准

确理解地球内部的动力学机制及其可能的影响因素,
是回答“地球内部如何运行”这个基本科学问题的重要

前提.
氧化还原状态是地球内部非常重要的一个热力学

指标, 显著影响对氧化还原敏感元素的地球化学性质

和行为, 并进而影响地球和生命的演化(Kasting等,
1993; 刘丛强等, 2001; Frost和McCammon, 2008;
Stagno和Fei, 2020; 孙卫东, 2020). 近十几年来的大量
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工作表明, 地球内部的氧化还原状态还会导致显著的

动力学作用, 这也是近些年来学术界极为关注的研究

方向, 由此提炼总结出了氧化还原地球动力学(redox
geodynamics)这个新概念. 需要说明的是, 虽然涵盖的

范畴很宽广, 也在学术交流中被广泛使用和认可, 氧化

还原地球动力学这个术语截至目前仅在Gaillard等
(2015)一文中出现过, 但它涉及的对象和内容贯穿了

地球古今近46亿年的时间尺度和地球内外近6400km
的空间尺度(甚至包括行星科学). 氧化还原地球动力

学, 顾名思义就是与氧化还原状态相关的大尺度动力

学作用, 主要是指体系由于氧化还原状态变化所导致

的包括熔融作用(Rohrbach和Schmidt, 2011; Dasgupta
等, 2013; Stagno等, 2013; Zhang等, 2020)、去气作用

(Gaillard和Scaillet, 2014; Yang等, 2014; Ortenzi等,
2020; Sossi等, 2020)、分异作用(Yang, 2012; Gaillard
等, 2015; Gennaro等, 2020; Liu和Yang, 2020)等在内的

以及与之相关(比如与熔融相关的岩石弱化和变形等)
的诸多动力学过程. 这种动力学作用模式, 着重关注

的是体系氧化还原状态变化引起关键元素赋存形式

和属性变化(比如价态和稳定性等)从而所产生的宏观

动力学效应, 可看作是热力学驱动下与元素地球化学

行为有关的动力学作用. 作为一个正在发展中的地球

内部动力学新研究方向, 国内很多学者对这个领域并

不完全了解. 本文根据相关领域近年来的一些代表性

成果和进展, 对地球内部的氧化还原地球动力学进行

简要评述, 旨在让更多学者对这个新兴方向有更好的

认识.

2 地球的氧化还原状态

2.1 氧化还原状态的复杂性

氧化还原状态(redox state), 最初是化学上的一个

概念, 着重用于表征元素的价态. 应用到地球科学后,
这个术语用于泛指封闭体系中地球物质变价元素(如
Fe、Cr、C、S等)的价态发生改变的能力或者程度.一
般认为, 地球内部的氧化还原状态是由体系中的矿物

组合所控制, 也就是由这些矿物中变价元素的相对含

量和平衡所制约, 这也是高温高压实验中人们通常使

用氧缓冲剂(buffer pairs)来控制体系氧化还原状态的

原因. 但地球内部的实际情况更复杂, 这是因为体系

中变价元素的分布和分配同时也会受到氧化还原状态

的影响(两者之间存在类似鸡生蛋与蛋生鸡的争议).
如果体系的氧化还原状态不同, 同样的矿物组合即使

在同样的温压条件下发生平衡, 其变价元素组成也不

同(Fisler和Mackwell, 1994; Stagno等, 2013). 也就是

说, 温压条件自身并不足以完全控制体系中变价元素

的价态和组成(乃至矿物组合, 比如金刚石和碳酸盐).
正是如此, 很早就有学者提出地球内部(比如上地幔)
的氧化还原状态并不受控于体系中任何特定的矿物组

合(Canil等, 1994). 也就是说, 学术界目前对地球内部

氧化还原状态主控因素的认识还未达成统一认识. 通

常情况下为了简单起见, 地球科学中用氧化还原状态

反映一个物质或者体系的氧化还原能力, 也就是用来

示意氧化性(或者还原性)的相对强弱. 习惯上, 地球的

氧化还原状态往往用氧逸度(oxygen fugacity)这个指

标来定量表征, 即氧化条件对应高氧逸度而还原条件

对应低氧逸度. 这使得氧化还原状态这个术语在地球

科学中有些复杂, 因为它同时包含了两层不同的含义,
也就是元素的价态和氧逸度的高低 (McCammon,
2005).

与温度和压强一样, 氧逸度是一个非常重要的热

力学参数, 它们三个共同构成了描述地球内部热力学

状态的特殊“三维坐标”. 在物理化学和经典热力学中,
这三个参数可以是相对独立或者相互依赖关系比较明

确的变量. 但对于地球内部这个高度复杂且非理想态

的体系来说情况要复杂得多, 比如: 氧逸度受控于矿

物组合和成分并受温度和压强影响, 但温度也与矿物

中放射性元素(或称生热元素)有关而并不是完全由热

传导控制, 同时温度和压强在深部地球中也具有相互

依赖性(Poirier, 2000). 结合前文提及的氧化还原状态

与矿物组合和成分间的复杂关系, 目前尚无法简单认

为地球内部的氧逸度是完全由温度(和压强)所控制的.
事实上, 世界范围内同类型地幔橄榄岩的平衡温压条

件变化范围很大, 但它们所记录的氧逸度在误差范围

内大都是具有可比性的(Frost和McCammon, 2008). 我
们暂将地球内部的这三个参数独立对待, 但考虑了它

们在地球内部的合理分布和变化趋势(见下文). 在很

多方面, 氧逸度具有较温度和压强更显著的效应, 突

出表现在(但并不局限于): 氧逸度强烈影响地球内部

同一圈层不同区域间以及地球内外不同圈层间物理化

学反应的类型, 控制着流体/熔体中挥发分(如C、H、
O、N、S等)的类型和地幔熔融的深度(Taylor和Green,
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1988; Rohrbach和Schmidt, 2011; Gaillard等, 2015)乃至

岩浆的形成和去气作用(Wood等, 1990; Yang等, 2014;
Ortenzi等, 2020; Sossi等, 2020), 还决定着固态矿物中

变价元素(包括Fe、Eu、Cr等)的价态并影响特殊矿物

(比如金刚石和碳酸盐等)的稳定性和成因(Frost和
McCammon, 2008; Palyanov等, 2013; Chen等, 2018;
Matjuschkin等, 2020); 此外, 地球内部物质的输运性质

(比如流变强度、离子扩散、电导率等)也受制于氧逸

度(Ryerson等, 1989; Dai和Karato, 2014; Kolzenburg等,
2018; Blundy等, 2020).

2.2 地球的氧逸度分布特征

无论在空间尺度还是时间尺度上, 地球内部氧逸

度的分布都是显著不均一的(图1). 总体上来说, 地球

浅部氧化而深部还原, 随着深度增加逐渐变得更加还

原; 在约150km深度内的相似深度上, 地幔楔相对氧

化 , 而大洋中脊下方和大陆裂谷环境则更为还原

(Brandon和Draper, 1996; Rohrbach等, 2007; Frost和
McCammon, 2008; Kelley和Cottrell, 2009; Malaspina
等, 2010; 陶仁彪等, 2015; Stagno和Fei, 2020; 孙卫东,
2020; Debret等, 2020). 对地球内部氧逸度的估计基于

封存能力较好的天然样品和实验标定的氧逸度计, 需

要说明的是, 目前各种氧逸度计本身的误差大都至少

是0.5~1.5对数单位(Frost, 1991; Herd, 2008; Stagno等,
2013; Birner等, 2018). 相对于FMQ(铁橄榄石-磁铁矿-
石英)这个氧缓冲参照体系来说, 现今地球不同圈层的

氧逸度变化范围很大: 大气圈一般超出FMQ+10, 浅部

地幔是FMQ±2, 而约150~200km深度附近已达到FMQ

−4(图1a); 在约40亿年前, 地壳氧逸度可能低至约FMQ
−6, 直到约35亿年前才达到现今地壳相对氧化的状态

(图1b). 地幔氧逸度的演化是学术界长期探索的目标,
对幔源样品中V、Cr、V/Sc等的研究发现, 浅部地幔

的氧逸度(FMQ±2)在过去约39亿年间未发生显著变化

(Canil, 1997; Delano, 2001; Li和Lee, 2004); 但Aulbach
和Stagno(2016)根据V/Sc比值的研究提出, 浅部地幔可

能在约23亿年前发生氧化. Aulbach和Stagno(2016)研
究的12个样品氧逸度都处于FMQ±2变化范围内, 且部

分样品的误差是1个对数单位左右: 如果考虑误差, 事
实上他们的数据并没有显著变化, 总体落在浅部地幔

的氧化还原状态范围内. 特别是, Rollinson等(2017)对
铬铁矿的研究发现浅部地幔氧逸度可能确实在过去约

39亿年间未发生显著变化, 他们也在文章中明确表示

不支持Aulbach和Stagno(2016)的结论. 因此, 至少在目

前仍然可以认为浅部地幔的氧逸度FMQ±2在39亿年

间未发生显著变化. 这意味着, 浅部地幔与地壳氧逸度

的早期演化可能并不是耦合的, 浅部地幔氧化到底是

什么时候发生的目前仍缺乏统一认识.
因此, 地球内外(包括地球内部本身)氧逸度的变

化可以超过10个数量级, 这种相对变化远远超出了相

同地质环境中温度和压强的变化范围. 需要说明的是,
按照物理化学的定义, 氧逸度是体系的有效氧分压或

者氧的化学势. 严格来讲, 氧逸度本身的数值大小并

不能用于指示体系氧化还原状态. 这是因为, 对任何

一个具有氧缓冲能力的给定理想体系来说, 它的氧逸

度都依赖于温度和压强. 如果温度和压强条件不明确

的话, 那么氧逸度数值本身其实是没有意义的. 比如

图 1 空间(a)和时间(b)尺度上地球的氧化还原状态
(a) 修改自McCammon(2005); (b) 修改自Yang等(2014)
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对于常压条件下的FMQ体系来说 , 它在600℃和

1100℃时的氧逸度分别是9.72×10−21
和2.86×10−10bar

(Frost, 1991; 1bar=105Pa): 虽然这两个数字明显不同,
但两者所对应体系的氧化还原状态都是FMQ这个相

对氧化的状态. 正因为这样, 地学研究中通常并不使用

氧逸度的具体数值来表示体系的氧化或还原状态, 而

是用一个氧缓冲参照体系来衡量, 比如FMQ−4是高度

还原状态而FMQ+4是相对强氧化状态.

2.3 板块俯冲与氧化还原效应

板块俯冲会把地表附近相对氧化的物质(如洋

壳、沉积物、岩石圈地幔等)再循环到地球内部, 是地

球内外物质交换的重要途径之一. 大量研究表明, 地幔

楔橄榄岩和弧岩浆岩的氧逸度比大洋中脊玄武岩

(MORB)和正常浅部(亏损)地幔总体偏高(Christie等,
1986; Wood等, 1990; Bryndzia和Wood, 1990; Carmi-
chael, 1991; Parkinson和Arculus, 1999; Kelley和Cot-
trell, 2009; Brounce等, 2014; 王锦团等, 2020). 这一般

被认为是地幔楔处于相对氧化状态的证据, 可能与板

块俯冲对地幔楔氧化还原状态的改造或者再造作用有

关. 俯冲板块在约100km深度范围内会发生显著的脱

挥发分 (包括氢、碳、硫等 )作用 (Schmidt和Poli ,
2014), 释放出含H2O、CO2、碳酸盐、硫酸盐等相对

氧化形式的流体或部分熔融熔体; 相关介质由于密度

小会进入上覆地幔楔并引发交代作用, 从而能够造成

其相对氧化的特征(Kelley和Cottrell, 2009; Debret等,
2020; Tao和Fei, 2021).

板块俯冲对地球内部氧化还原状态的影响和改变

是复杂而多样化的, 与俯冲板块的组成、脱挥发分作

用的程度和深度以及深俯冲所能达到的位置等因素均

有关. 如果俯冲板块的初始组成物质相对氧化性低、

脱挥发分程度弱或者释放的物质氧化性不强、俯冲所

能到达的深度相对浅, 那么它对地幔楔氧化还原状态

的改变能力可能比较有限. 另一方面, 如果俯冲板块

释放出了大量氧化性的组分进入地幔楔, 那么剩余的

俯冲板块总体上会处于还原状态; 如此以来板块的进

一步深俯冲不但无法引起更深部地幔的氧化作用, 还

有可能造成地球内部体系更加还原的特征(取决于深

俯冲板块本身与周围地幔氧化还原状态的相对强弱).
也就是说, 地幔楔受俯冲板块作用趋于更加氧化的性

质与脱挥发分后俯冲板块本身的还原能力是有相关性

的, 这充分表明俯冲板块对地球内部氧化还原状态影

响能力的复杂性.
一些研究确实发现了板块俯冲影响地球内部氧化

还原状态的复杂性. Cottrell和Kelley(2013)对大洋中脊

玄武岩中玻璃的研究发现, 板块物质深俯冲非但没有

引起一些玄武岩源区的氧化, 反而使得相关体系更加

还原, 这可能与俯冲板块中挥发分(如氢、碳、硫等)
的逸失有关. 这可能反映了不同地区板块俯冲的差异

性效应, 也就是与俯冲板块脱挥发分作用的程度以及

板块本身的物质组成有关. 有意思的是, 还有一些学

者提出, 弧岩浆岩相对氧化的特征可能不是继承自其

地幔源区, 而是岩浆演化过程中分异作用等后期过程

所导致的, 板块俯冲可能并不会显著改变地幔楔的氧

化还原状态(Lee等, 2010). 因此, 板块俯冲与地球内部

氧逸度变化间的复杂关系还亟待进一步的研究.

3 氧化还原地球动力学

由于地球内部氧化还原状态的显著变化, 它对元

素的赋存状态乃至物质的稳定性有直接影响. 这进而

会改变体系的物理化学性质并对其熔融和分异作用等

方面产生效应, 并导致较大尺度上的动力学过程. 因

而, 氧化还原地球动力学主要研究体系氧化还原状态

变化相关的动力学作用, 其本质是热力学(氧逸度)驱
动元素化学性质改变并产生的物理、化学和动力学等

效应.
从术语名称及其所涵盖的范畴上, 氧化还原地球

动力学与传统的化学地球动力学有所不同, 前者主要

是使用氧逸度驱动的元素属性变化来研究分异作用

(包括核幔、壳幔和壳内分异)、地幔对流、地球化学

演化、地球物理学作用等相关的地球动力学(图2), 而
后者主要是使用同位素(也包括一些微量元素)地球化

学手段来示踪地壳和地幔的形成过程和演化历史以

及伴随的壳幔作用等相关的地球动力学(Zindler和
Hart, 1986; Zheng, 2012).两者在研究方法上也有所区

别, 氧化还原地球动力学与高温高压实验的相关性更

强, 而化学地球动力学更依赖于天然地质样品的地球

化学分析. 氧化还原地球动力学由于偏重于实验模拟,
可以在缺乏天然样品的情况下对极早期和极深部地

球进行有效制约. 相较于已经极为成熟的化学地球动

力学来说, 氧化还原地球动力学目前还处在萌芽状态,
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但它在很多重大地质事件和关键地学问题的解答上

已经展现出了独特魅力和强大之处. 此处与化学地球

动力学的对比, 并非是将氧化还原地球动力学与之相

对立, 只是为了凸显两者在研究对象、研究方法和研

究领域等方面的差异. 本节根据近十几年来的研究报

道, 选取了一些针对不同时间和空间尺度、不同圈层

作用以及不同学科方向的代表性工作, 就地球内部氧

化还原地球动力学进展做初步的归纳总结. 限于篇幅,
这些方面的研究进展并未覆盖氧化还原地球动力学

的所有范畴.

3.1 早期地幔的氧化机制

按照现今较为流行的一种学术观点, 早期地球经

历了一个高度还原的起始阶段, 也就是早期地幔在形

成过程中(即核幔分异期间)和形成后的若干时间内曾

处于非常还原状态(Wood等, 2006; Rubie等, 2011). 之
后, 在约39亿年前的某个时期, 地幔发生了氧化作用.
这种通常所说的早期地幔氧化, 事实上是指浅部地幔

的氧化; 此后浅部地幔的氧化还原状态达到了当前值

(FMQ±2), 并至少在过去约39亿年间保持基本不变

(Canil, 1997; Delano, 2001; Li和Lee, 2004; Rollinson
等, 2017). Trail等(2011)根据对“幔源”锆石(来自澳大

利亚的Jack Hills)的研究, 提出地幔氧化事件可能发生

在约44亿年前, 也就是核幔分异结束后很短的时间内;

然而, 他们判别锆石来源的依据是样品的氧同位素组

成为(5.3±0.3)‰(即正常地幔的δ18O). 这个判别方法严

格来说并不严谨, 因为壳源物质的氧同位素组成同样

可以是(5.3±0.3)‰(Hoefs, 1997; Zheng, 2012), 壳源锆

石的氧同位素组成有可能继承这种原岩特征; 而且,
Jack Hills已发现的碎屑锆石事实上大都是典型的壳

源样品(Harrison, 2009; Cavosie等, 2019). 因此, 早期

地幔氧化的具体时间在目前并不明确, 但其内在机制

由于与地球成因和演化密切相关是非常值得探索的.
最近, Armstrong等(2019)对高温高压条件下熔体

性质的研究发现, 早期岩浆洋(magma ocean)深部的

Fe2+由于自身的歧化反应会产生Fe3+和金属Fe(零价

态),也就是3Fe2+=2Fe3++Fe(图3). Armstrong等(2019)进
一步的热力学模拟研究表明, 这种反应在400km深度

附近就可以进行. 金属Fe是一种高度还原物质, 由于

密度较大在熔体中下沉进入地核, 从而脱离原有体系,
会使得剩余熔体变得较为氧化. 相应地, 从熔体中结晶

出来的上地幔矿物会继承这种较为氧化的特征, 从而

导致早期地幔的氧化. 这是一种非常有意思的理论,
它意味着早期地幔的大氧化事件可能在核幔分异过程

中就已经发生, 甚至有可能贯穿核幔分异过程. 高压下

剩余熔体中Fe3+的大量出现, 可能是造成深部地幔

(410km深度以下)矿物中相对富集Fe3+的重要原因

(Frost等, 2004; McCammon, 2005). 相比之下, 月球和

火星虽然同样经历了岩浆洋阶段, 但它们的浅部地幔

总体上高度还原(尤其是古老样品), 氧化还原状态约

为FMQ−4到FMQ−5(Wadhwa, 2008), 这可能与两者体

积较小使得岩浆洋中压强较低而不足以发生显著的

Fe2+歧化反应有关(Armstrong等, 2019).
这种机制是否可以解释地核的形成呢? 地核主要

是由铁组成的(还可能含有一些H、C、O、S、P等轻

元素), 但截止目前地核的成因问题并未解决. 一种通

常采用的说法是, 岩浆洋由于逐渐降温, 熔点很高的铁

从熔体中结晶析出并由于自身密度大向地球中心沉淀

汇聚成地核. 然而按照地球化学的经典模型(Javoy,
1995; Wood等, 2006; Rubie等, 2011), 地球等类地行星

最初的“建筑材料”是球粒陨石, 其中铁的存在形式并

不是金属铁而主要是Fe2+. 因此, 确实需要某种机制把

Fe2+转化为金属铁, 从而才能发生铁的晶出和地核的

形成. 如果是岩浆洋深部Fe2+的歧化反应在起作用, 那
么要形成占整个地球质量约32.5%的铁质地核, 理论

图 2 地球演化过程中氧化还原状态驱动的地球动力学
修改自Gaillard和Scaillet(2014)

杨晓志等: 地球内部的氧化还原地球动力学

846



上所需的地幔铁质量是极度不合理的(远远超出了地

幔中铁的可能含量). 这意味着, 要么地核的成因并不

是这种氧化还原状态导致的铁的歧化反应所主导, 要

么地球的球粒陨石成因模型需要修改, 抑或者这两个

方面都需要重新考虑.

3.2 早期地壳的快速生长

大陆地壳的出现为生命进化和宜居性环境演化提

供了重要的平台, 具有演化成分(即高SiO2含量, 也就

是通常所说的长英质组分)的地壳是地球区别于太阳

系其他类地星体的标志性特征. 许多关于大陆地壳的

增生模型都表明, 早期地壳生长速率很快, 超过约50%
的地壳基本上在35亿年前已经就位(Fyfe, 1978; Rey-
mer和Schubert, 1984; Campbell, 2003; Dhuime等,
2012; Pujol等, 2013; Dhuime等, 2017). 然而, 早期地

壳快速生长的成因机制一直不清楚. 地壳的诞生是壳

幔和壳内分异作用的结果, 超镁铁质岩经熔融结晶(也
就是壳幔分异作用)产生了镁铁质的地壳, 而长英质地

壳的形成是由镁铁质地壳自身的壳内分异作用所驱动

的(Rudnick, 1995). 因此, 早期地壳生长速率快意味着

相对强烈的壳幔和壳内分异作用. 那么, 是什么原因主

导了早期地球强烈的壳幔-壳内分异呢?温度影响熔融

作用, 早期地球由于强烈的放射性元素衰变、陨石撞

击和重力势能释放, 总体上比现今地球处于更高温的

环境氛围; 然而, 包括地壳和浅部地幔在内的早期地

球温度与现今地球基本上相当, 约44亿年前花岗质岩

浆的温度与当前几乎没有区别(Watson和Harrison,

2005; Harrison, 2009). 这意味着, 温度应当不是早期地

壳快速生长的主要原因.
水也显著影响熔融作用. 特别是名义上无水矿物

中微量存在的水(比如羟基形式的结构水), 会强烈降

低矿物的熔点从而直接改变熔融作用发生的深度和程

度(Hirschmann, 2006). 对地壳和上地幔主要组成矿物

(长石、单斜辉石、斜方辉石和橄榄石)含水性的高温

高压实验研究表明(图4), 在强还原条件(比如FMQ−4
或者更低)下, 长石和辉石中羟基的含量较氧化条件

(比如FMQ)下明显偏高, 而橄榄石表现出相反趋势

(Yang, 2012, 2016; Liu和Yang, 2020). 大陆地壳在约

44~35亿年前逐渐变得氧化, 氧化还原状态从低至

FMQ−6变化至FMQ乃至更高; 考虑壳幔成因上的密

切联系, 上地幔局部地区在约44~40亿年前也应该经

历了类似的氧化事件(图1b; Yang等, 2014). 当壳幔体

系从还原态逐渐转变为氧化态时, 长石和辉石中羟基

的赋存能力降低(图4); 由于矿物晶体结构中无法容纳

更多的水, 必然会排出过量的水(矿物脱水)和导致这

些矿物水含量下降. 其直接结果就是体系发生显著的

熔融作用, 也就是通常所说的含水熔融(hydrous melt-
ing). 熔体的产生会进一步降低体系的流变强度, 使底

侵岩浆更容易侵入. 辉石在上地幔(如超镁铁质橄榄

岩)和深部地壳(如镁铁质麻粒岩)中都能够显著出现,
辉石的含水性比共生的橄榄石(Hauri等, 2006; Yang等,
2008a; Demouchy和Bolfan-Casanova, 2016)或长石

(Yang等, 2008b)都强; 由于所在体系并不是封闭状态,
辉石脱出的水会被熔体携带脱离体系而不会简单地进

入橄榄石等矿物结构中(特别是橄榄石在浅部地幔条

件下的储水能力并不强(Ardia等, 2012; Yang, 2016)).
另一方面, 早期地球形成和分异过程中可能一直有水

的存在(Morbidelli等, 2000; Keppler和Smyth, 2006),
这意味着地壳和浅部地幔矿物中含水性饱和条件是可

以满足的. 总的来说, 体系氧化还原状态转变导致辉石

和长石脱水, 产生强烈壳幔和壳内分异以及地壳生长

(Yang, 2012; Yang等, 2014; Liu和Yang, 2020). 这有可

能是早期地壳快速生长的重要原因, 也就是主要与氧

化还原状态驱动下辉石(和长石)含水性的变化有关.
虽然40亿年前可靠的天然地质样品还很缺乏, 已

有研究表明早期壳幔体系主要组成矿物的化学成分

(比如铁、镁、铝等)可能与现今不同(Boyd, 1987;
Griffin等, 2003, 2009). 羟基形式水在矿物中的耦合机

图 3 深部岩浆洋中铁的歧化反应与地幔氧化
修改自Armstrong等(2019)
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制和赋存能力与其他离子的取代作用和电荷平衡有关

(Keppler和Smyth, 2006), 因此矿物化学成分的变化会

引起矿物含水性的变化. 然而, 这并不会改变图4中所

观测到的矿物水含量与氧化还原状态间的依赖关系

(比如正相关或负相关等), 虽然两者间数据趋势变化

的程度(比如拟合曲线斜率的相对大小)会有所不同

(Liu和Yang, 2020). 如果确实是这种氧化还原状态伴

随的脱水作用最终导致了早期地壳的快速生长, 那么

矿物脱水可能在早期壳幔中是相对普遍现象, 这会加

剧早期地表水圈的形成并改变地表环境.

3.3 碳的熔融和冻结作用

深部碳循环是学术界近20年来的一个研究热点

(Hazen等, 2013; 李曙光和汪洋, 2018; Liu等, 2019;
Plank和Manning, 2019). 碳酸盐会显著降低橄榄岩的

熔点, 碳酸盐的熔融作用是很多学者关注的一个方面

(Dasgupta和Hirschmann, 2006; Rohrbach和Schmidt,

2011; Stagno等, 2013). 海底沉积物中含有碳酸盐, 因
而洋壳深俯冲能将地表碳传输到地球内部, 这些碳随

俯冲深度的增加会发生一系列物理化学变化(包括脱

碳作用), 并对深部地幔过程和动力学产生影响. 然而,
碳是一种强变价元素, 具有9个价态的变化(从+4到−4,
包括0价), 其稳定存在形式从+4价二氧化碳和碳酸

盐、0价石墨和金刚石到−4价甲烷和碳化硅, 这些形

式的碳以及中间价态的碳(如C-H化合物)在地球内部

都能出现. 这种价态的多样性, 使得碳的赋存形式和效

应强烈受制于氧化还原状态, 比如氧化条件下碳主要

以二氧化碳和碳酸盐存在, 而还原条件下主要以石

墨、金刚石等存在.
地球内部随深度增加逐渐变得更加还原(图1a),

因而板块深俯冲过程中洋壳携带的碳酸盐会发生两个

方面的变化: 其一是在较浅深度由于脱水脱碳作用会

释放一部分碳, 产生的含水含碳流体或熔体会交代上

覆地幔楔(Plank和Manning, 2019); 其二是在超过约

图 4 氧化还原状态驱动壳幔主要组成矿物含水性变化
修改自Liu和Yang (2020)

杨晓志等: 地球内部的氧化还原地球动力学

848



200km深度后, 剩余的碳大都转化为还原态的石墨或

金刚石, 甚至局部地区产生还原态的含CH4地质流体

(Rohrbach和Schmidt, 2011; Stagno等, 2013). 在碳的不

同形式物种中, 氧化态的碳酸盐(包括二氧化碳)能够

引发熔融作用, 而还原态的石墨、金刚石等并不会对

地幔岩石的熔融有明显效应 . 这使得Rohrbach和
Schmidt(2011)根据碳酸盐在高温高压条件下的稳定

性, 提出了碳的氧化还原冻结和熔融作用(redox freez-
ing和melting). 也就是说: 随着俯冲深度的增加, 洋壳

中碳酸盐转变为石墨或金刚石, 这部分碳向地球内部

的传输并不会导致地幔的熔融, 也就是氧化还原状态

冻结了碳的熔融效应; 而深部地幔物质由于上涌、地

幔对流等因素向浅部传输时, 在浅部氧化态地幔中石

墨、金刚石等还原态碳转变为碳酸盐, 会引起地幔熔

融, 也就是氧化还原状态引起的熔融效应(图5). 这两

个方面一起, 共同构成了全地幔尺度上的动力学作用,
熔融发生的位置和构造环境受控于氧化还原状态

(Rohrbach和Schmidt, 2011; Foley, 2011).这还有可能会

直接导致地球物理观测到的一些低速和高导特征

(Rohrbach和Schmidt, 2011; Dasgupta等, 2013).
严格来讲, 这种碳的熔融作用主要发生在大洋中

脊和洋岛等的下方, 也就是岩浆向地表释放的活动构

造环境中(Dasgupta和Hirschmann, 2006; Rohrbach和
Schmidt, 2011; Foley, 2011). 在克拉通等相对稳定的

正常地幔中, 碳酸盐的熔融效应可能并不显著. 这是因

为, 碳酸盐的熔融效应事实上还取决于体系中碳酸盐

的含量, 如果碳酸盐含量低, 它能产生的包括部分熔

融在内的物理化学效应并不明显. 正常地幔源区碳的

含量其实并不高 , 表示成C的形式只有约20ppm

(1ppm=1μg g−1)或者表示成CO2的形式只有约70ppm
(Saal等, 2002). 这使得浅部地幔多数地区能产生的碳

酸盐熔体分数不超过0.03%(Hirschmann, 2010), 这种

极低含量的碳酸盐可能不足以引发显著的宏观效应;
而在更深的地幔中, 由于体系高度还原, 碳酸盐同样不

可能大量出现(Stagno等, 2013). 但最近, 一些研究者提

出在上地幔底部还原态的环境中可能存在一层碳酸盐

化的橄榄岩(Sun等, 2018). 这是一个有意思的模型, 如
果确实如此的话, 碳的氧化还原动力学可能需要去重

新认识.

3.4 氢的熔融和冻结作用

固体地球中的氢也就是我们通常所说的水. 深部

水循环是近30年来学术界的前沿和研究热点, 这是因

为氢的活泼性非常强, 因而具有很多突出的物理、化

学和动力学效应. 与碳主要以碳酸盐、石墨、金刚石

等独立含碳相的形式存在不同, 氢进入硅酸盐矿物的

晶体结构中主要以结构水形式存在. +1价的氢(H+)在
硅酸盐矿物中出现的方式主要是与电负性强的O2−

相

结合构成羟基, 氢的出现会断开硅酸盐架构中的部分

Si-O键, 从而弱化矿物和岩石, 使其流变强度减弱且易

于发生熔融; 同时由于氢的离子半径极小(是已知元素

中最小的), 在矿物晶格中自由活动的能力很强, 从而

显著影响矿物的几乎各种性质(Bell和Rossman, 1992;
Keppler和Smyth, 2006; Peslier等, 2017). 前文提及, 氧
化还原状态驱动矿物中羟基含量本身的变化可能是导

致早期地壳快速生长的重要原因, 本节介绍的是氢价

态变化引发的另一种深部动力学作用机制.
氢具有+1和0两种价态.前者在硅酸盐矿物中的赋

存形式以羟基为主, 而后者则是分子氢(H2). 过去人们

认为氢在地球内部主要以羟基形式存在于矿物的晶体

结构中, 但最近研究(Yang等, 2016; Moine等, 2020)表
明, 分子氢也是深部地幔中一种重要形式的结构水(图
6). 与羟基形式的氢不同, 分子氢并不参与成键, 而是

以占据晶格间隙的形式填充在矿物结构空腔中(Yang
等, 2016). 这使得分子氢并不具备羟基的各种物理化

学效应, 但由于它的极度还原特征会导致体系较强的

还原性. 此外, 分子氢的赋存受矿物成分和类型影响

不大, 而是受控于压强: 分子氢在浅部地幔低压条件

下的赋存能力很弱, 而在深部地幔高压条件下的储量

可能很显著(Yang等, 2016). 这意味着早期还原态地幔

图 5 碳的氧化还原熔融和冻结作用
修改自Rohrbach和Schmidt(2011)、Stagno等(2013)
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中, 继承自太阳星云中的分子氢可能是矿物结构中主

要形式的水; 而在现今地幔中, 浅部氧化态地幔中的

水主要是羟基, 而深部还原态地幔中的水可能主要是

分子氢(图6). 起源于深部地幔的地幔柱, 其携带的分

子氢在浅部地幔中会转化为羟基, 从而造成地幔柱相

对富水的特征, 比如深源洋岛玄武岩(OIB)的水含量

(可达1000ppm左右)比浅部地幔(约50~200ppm)明显偏

高(Saal等, 2002; Dixon等, 2002; Peslier等, 2017). 当板

块向地球内部俯冲时, 其中羟基形式的水在深部还原

态地幔中可能会部分转化成分子氢, 因而弱化体系的

熔融能力; 而当深部物质向地表附近传输时, 其中的

分子氢在浅部氧化态地幔中会转化为羟基, 增强体系

的熔融能力. 这就是氢的氧化还原冻结和熔融作用(与
碳类似), 同样是全地幔尺度上的一种动力学作用.

碳与氢的氧化还原冻结和熔融动力学, 在本质上

都与体系中铁的价态变化有关, 分别可以表述为C4+

+4Fe2+=C+4Fe3+和2H++2Fe2+=H2+2Fe
3+. 这产生了很有

意思的现象, 也就是在还原态的深部地幔中, 0价的碳

(石墨或金刚石)可以与Fe3+稳定共存, 而0价的氢(分子

氢)也可以与Fe3+稳定共存.这意味着,深部还原地幔中

富集Fe3+的特征(McCammon, 2005)除了可能与金属铁

的存在(Frost等, 2004)有关外(也就是前文提到的铁的

歧化反应, 即3Fe2+=2Fe3++Fe), 金刚石或者矿物结构中

分子氢的少量出现也都可以很好地解释, 这三者具有

可比拟的维持体系高Fe3+含量和强还原性的能力. 而

且, 要达到同样的强还原态效果, 理论上分子氢所需

要的量会较碳和铁更少一些. 目前, 由于缺乏有效的

下地幔直接样品约束, 这几种稳定Fe3+的机制都是有

可能的. 有意思的是, 一些学者对深源地幔熔岩样品

的氢同位素组成进行了测定分析, 发现下地幔中可能

存在保留了太阳星云原始组成的原生水(Hallis等 ,
2015). 根据分子氢在固态矿物结构中的赋存, Yang等
(2016)提出了在早期地球诞生和演化的过程中, 原始

太阳星云中的原始氢(分子氢)有可能显著存储在还原

态的深部地幔中, 从而为地球上水的起源提供了一种

新的解释机制. 如果Hallis等(2015)的发现是正确的话,
那么Yang等(2016)关于分子氢在深部地球中的赋存以

及地球上水的起源模型倒是得到了一定的支持.

3.5 元素迁移和成矿作用

在地球演化过程中, 高度分散的重要物质(如元

素、矿物、化合物等)经由某种或某些作用会在地壳

或浅部地幔中富集, 并在特定地质环境中聚集形成相

应矿床. 成矿作用与成矿元素的性质和物理化学环境

图 6 氧化还原状态驱动的地球内部水赋存类型
修改自Yang等(2016)
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等因素密切相关, 目前成矿作用类型的划分以及成矿

作用基本理论已经较为成熟, 但元素发生成矿作用的

具体过程和机理仍然存在未解之处或伴随一定争议,
尤其是高度分散元素发生超常富集的机制依然是学术

界的难题之一(Hedenquist和Lowenstern, 1994; Mcqu-
een, 2005; Williams-Jones和Heinrich, 2005; Hou和
Wang, 2019; Lee和Tang, 2020). 在众多影响因素中,
氧化还原状态对成矿作用起着重要制约作用, 能够影

响成矿元素的迁移和赋存, 也是成矿机制研究中倍受

关注的对象(Ishihara, 1977; Blevin和Chappell, 1992;
Kigai, 2011; Zhang等, 2017; Liu等, 2018, 2020).

岩浆的氧化还原状态显著影响很多重要金属元素

的成矿作用, 但由于不同成矿金属元素性质和活动能

力以及岩浆化学成分的差异, 它们的成矿岩浆氧化还

原状态并不相同(图7). 事实上, 学术界很早就发现不

同成矿作用与岩浆氧化还原状态的亲缘性: 对于花岗

岩相关的矿床来说, 斑岩铜矿往往与氧化性岩浆有关,
锡矿一般与还原性岩浆有关, 而钨矿和钼矿大致介于

两者之间(Ishihara, 1977; Thompson等, 1999; Ballard
等, 2002; Sillitoe, 2005; Seo等, 2012; 孙卫东, 2020). 氧
化还原状态对成矿作用的影响主要通过两个途径: (1)
改变成矿金属元素络合离子价态从而控制成矿作用,
这在亲硫元素铜和金等矿床形成过程中尤为突出; (2)
改变成矿金属元素本身的价态从而控制成矿作用, 这

在具有多种化合价态的锡等矿床的形成过程中扮演了

重要角色. 简单来说, 硫在氧化和还原态岩浆中的赋存

形式分别以硫酸盐(SO4
2−)和硫离子(S2−)为主, 前者在

岩浆中的溶解能力远超后者, 使得岩浆中能容纳更高

含量的铜和金等而利于成矿(Haughton等, 1974; Car-
roll和Webster, 2018); 锡在氧化和还原态岩浆中的赋

存形式分别以+4价(Sn4+)和+2价(Sn2+)的氧化物为主,
前者在岩浆中的溶解能力强过后者, 使得岩浆中能容

纳更高含量的锡而利于成矿(Taylor和Wall, 1992; Lin-
nen等, 1996; Schmidt等, 2021). 这些岩浆氧化还原状

态引起的金属成矿作用, 相对来说较早就引起了学术

界的关注, 但很多体系仍然缺乏定量化的实验约束.
作为一个热力学参数, 氧化还原状态有可能直接

影响体系的热力学性质乃至一些元素的活动能力. 这

使得, 即使对一些不含变价元素或者变价元素不直接

参与成矿作用的体系来说, 氧逸度也同样可能影响金

属成矿作用, 但这有待进一步研究的检验. 此外, 对矿

床的研究表明金属成矿作用事实上要更复杂. 比如对

于斑岩铜-金矿来说, 已经发现一些矿床具有高度还原

的矿物组合(如相对富集磁黄铁矿和CH4流体包裹体),
指示其母岩浆可能是还原性的而不是通常认为的氧化

性(Rowins, 2000).这并不意味着已有的关于斑岩铜-金
矿与氧化性岩浆相关的模型不正确, 而是表现出自然

界斑岩铜-金矿成矿机制的复杂性, 无论氧化还是还原

的岩浆体系都有可能衍生出铜的成矿作用(Rowins,
2000). 这说明, 氧化还原状态并不是控制金属成矿作

用的唯一因素, 岩浆组成乃至后期(包括热液阶段)演
化等会对成矿作用产生影响, 相关的成矿机制仍然需

要探索.

3.6 软流圈的低波速特征

板块构造是地球区别于太阳系其他类地星体的另

一个重要特征, 而软流圈的存在是板块构造运动的重

要前提. 地球物理学探测表明, 软流圈可能具有地震

波的低波速和强衰减特征(Richard等, 2002; Höink和
Lenardic, 2008; Fischer等, 2010; Rychert等, 2021), 但
造成这些现象的起因一直处于争议中. 学术界长期以

来存在两种观点: 一种是固态橄榄岩主要组成矿物本

身的固有性质, 特别是与矿物中的结构水有关(Karato
和Jung, 1998; Stixrude和Lithgow-Bertelloni, 2005;
Priestley和McKenzie, 2006; Karato, 2012); 另一种是

体系中少量存在的熔体, 与部分熔融有关(Anderson和
Spetzler, 1970; Kawakatsu等, 2009; Clark和Lesher,
2017; Selway和O’Donnell, 2019). 岩石学和热力学研

图 7 岩浆氧化还原状态与不同的成矿类型
修改自Thompson等(1999)
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究的结果表明, 浅部地幔(包括软流圈对应深度)中的

熔体主要是硅酸盐熔体(玄武质), 其总体上是高度贫

碳的, 且在大洋中脊或热点正下方以外地区熔体能够

稳定存在的熔体含量不超过0.1%(Plank和Langmuir,
1992; Hirschmann, 2010). 如果含量更高的话, 那么熔

体会由于其密度低以及重力分异而在地质尺度上是不

稳定的(McKenzie, 1984; Karato, 2012). 这两种学术观

点的争议, 截止目前也未得到妥善解决.
最近, Cline II等(2018)在高温高压条件下研究了

橄榄石波速性质的影响因素. 他们的数据表明, 橄榄石

的波速对水含量并不敏感;然而,氧化还原状态的改变

会影响橄榄石的晶体缺陷, 从而对其波速性质产生显

著效应. 这主要体现在, 氧化还原状态升高会降低橄

榄石的波速并导致其强衰减(图8). 由此, Cline II等
(2018)提出, 至少一些地区的软流圈波速特征可能受

体系氧化还原状态的影响, 软流圈和岩石圈之间的界

面可能并不是水造成的. 这意味着, 要造成地球物理

观测到的上地幔波速特征, 大洋中脊正下方应该是减

压熔融产生的熔体起主导作用, 而在至少一些地区(比
如地幔楔)氧化还原状态可能扮演了重要角色. 这提供

了解释上地幔波性质的一种新模型, 并且与已有解释

机制有所区别. 由于上地幔随深度增加逐渐变得更还

原(图1), 那么按照Cline II等(2018)的实验数据, 这种

氧化还原状态本身的转变会改变橄榄石的波速, 这种

效应有可能会造成地球物理学观测的浅部地幔波速特

征. 如此一来, 至少一些地区的板块构造动力学就与上

地幔氧化还原状态有关. 但这是否是软流圈低波速和

波速强衰减的唯一机制以及是否具有普适性在目前还

不清楚.
需要说明的是, 软流圈到底具有哪些典型特征在

目前并不明确, 甚至不同研究人员和不同研究方法对

软流圈边界的认识也并不统一(Fischer等, 2010). 一些

资料中提及的软流圈具有低波速、低黏度和高电导等

性质, 事实上是基于上地幔中观测到的低速带、低黏

度层和高导层在深度分布上基本一致的假设. 受测定

技术手段和分辨率等方面的影响, 目前对同一地区同

时开展地震波速和电磁测定的联合研究并不多, 特别

是在大洋上几乎还没有可靠的同步数据. 目前对大陆

上若干地区的联合测定研究表明, 地球内部的低速带

和高导层并不是完全重合一致的(Jones等, 2013; 滕吉

文等, 2014; 王帅军等, 2014). 因此, 要准确认识软流圈

和板块构造运动的动力学起因, 这些地球物理探测方

面的工作还有待加强.

3.7 核幔边界的有氧运动

核幔边界是固态硅酸盐地幔与液态铁质地核相交

接的地带, 深俯冲板块有可能在此处汇集, 超深起源的

地幔柱也可能起源于此处. 因此, 核幔边界可能是地球

内部热作用和化学作用都非常剧烈的场所, 并对整个

地球的动力学和地表环境有显著影响. 地球长期以来

发生的各种大型地质事件, 包括地幔对流、地幔柱活

动、超大陆裂解、大氧化事件乃至生物大灭绝等, 是

否有可能是由某种共同机制造成和控制的呢?
近年来, 北京高压科学研究中心毛河光团队通过

高温高压实验, 对一些特殊形式氧化物的晶体结构、

稳定性、化学反应、物理效应等方面开展了系统性的

研究. 他们发现, 如果深俯冲板块能够携带足够多的针

铁矿(FeOOH)和水到达核幔边界附近的话, 会产生

FeO2形式的超氧化物(Hu等, 2016; Liu等, 2017; Mao
和Mao, 2020), 从而在下地幔的底部形成一种特殊的

储氧层并产生一种新型的“有氧”运动(图9). 这个储氧

层的密度较下地幔矿物偏高, 但又低于地核密度, 因

而可以暂时稳定堆积在核幔边界附近. 在地核高温的

驱动下, 储氧层的底部会发生分解反应, 会产生不同

形式的富氧的Fe-O化合物等物质并释放出强氧化性

的氧气. 富氧物质向浅部的迁移上升, 有可能形成超级

地幔柱; 而氧气的爆发式释放, 会扰动地幔对流, 甚至

导致超大陆裂解和合并. 富氧超级地幔柱到达浅部地

图 8 氧化还原状态引起的橄榄石波速衰减变化
Q, 衰减引子; 修改自Cline II等(2018)
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球时会引起熔融和形成大火成岩省, 氧气的急剧释放

则有可能导致约23亿年前大气圈的大氧化事件. 地质

史上类似的氧爆发事件甚至可能造成了超大陆的周期

性旋回, 并造成了生物大灭绝(和兴起)等多种重大地

质事件. 这种有氧运动, 为理解地球内部运行机制和

地表环境变化提供了全新的解释(Mao和Mao, 2020).
这种深部地幔中极高压条件下的有氧运动, 通过

三种关键元素Fe、O和H以及相关的氧化还原反应, 把

地球内外不同时间和不同空间尺度上的多种重大地质

事件有机地串联了起来(Yagi, 2016; Mao和Mao, 2020).
这个模型要求满足两个重要前提条件: (1) 在远远超过

约23亿年前的大气圈大氧化事件之前, 板块俯冲(也就

是板块构造运动)就已经启动和成熟; (2) 板块俯冲能够

再循环显著量的针铁矿和/或大量的水到达核幔边界附

近. 从地球的漫长演化和复杂历史来看, 这些条件是有

可能得到满足的, 但仍然需要从地球科学其他学科进

行多角度联合检验. 值得肯定的是, 这种氧化还原状态

参与的核幔边界有氧运动以及相关的动力学, 从一个

新的角度对地球内部过程以及地球内外联动进行了阐

述, 为认识深部地球的性质和过程提供了新的思路.

3.8 岩浆去气作用和产物

地表附近的大气圈和水圈乃至环境变化受控于岩

浆去气作用(degassing). 去气作用主要是指岩浆中H、
C、N、S、O等挥发分向地球浅部和外部的释放, 其

本质在于: 挥发分大都是不相容元素, 地幔和地壳的

部分熔融使得熔体富集挥发分, 这些熔体到达地表附

近时由于压强显著降低, 其中溶解的挥发分就会释放

出来进入大气圈和水圈(Allègre等, 1987; Holland和
Turekian, 2014). 由于地幔岩浆活动的规模和程度较

地壳更为显著, 一般用地幔去气来泛指岩浆的去气作

用, 但值得说明的是地壳岩浆去气也会在局部地区影

响大气圈的组成. 岩浆去气作用的产物(包括类型和相

对含量)强烈受氧化还原状态控制, 但在一定程度上也

受温度、压强、初始岩浆挥发分含量等的影响.
岩浆去气作用主要发生在地表附近的低压条件

下, 事实上很多相关的研究都是一个大气压(1bar)下开

展的. 在低压高温的环境氛围中, 挥发性气体表现出近

似理想气体的行为, 因而热力学模拟是研究岩浆去气

作用的强有力工具. 压强会影响岩浆去气作用的产物,
但主要是对体系中不同组分的相对含量有所影响; 而

温度会显著影响去气产物中的挥发分类型(图10a). 对

于同种类型(比如花岗质或玄武质)的岩浆来说, 通常

情况下其在地表附近发生去气作用的温度和压强变化

范围并不大, 因而总体上来说两者的效应并不显著. 相
对来说, 玄武质岩浆去气的温度一般较高(比如超过

1200℃), 而花岗质岩浆去气的温度相对较低(比如低

于800℃). 两者去气产物的最大区别是低温条件下会

产生CH4而高温无法产生(图10a), 这是因为地表附近

低压条件下CH4在低温下稳定而在高温下不稳定

(Hirschmann, 2012; Yang等, 2014). 因此, 虽然深部地

幔高压环境中CH4能够稳定存在(Zhang和Duan, 2009;
Song等, 2009; Tao等, 2018), 但相关的岩浆活动在地

表低压条件下的高温去气作用并不能直接产生CH4.
地表附近无机成因CH4的形成对早期地球初级有机细

胞的诞生和演化具有重要的科学意义, 这为自然条件

图 9 核幔边界附近的有氧运动示意图
修改自Yagi(2016)和Mao和Mao(2020)

中国科学: 地球科学 2022 年 第 52 卷 第 5 期

853



下生命的诞生和演化提供了重要条件. 相较于温度和

压强, 氧化还原状态强烈影响岩浆去气的产物和相对

组成(图10b): 氧化条件下去气产物主要是氧化态的

H2O和CO2, 而还原条件下去气产物主要是还原态的

CO和H2, 这些气体又进一步影响了大气圈的组成和氧

化还原状态. 岩浆的氧化还原状态受控于其地球内部

源区, 因而地球内部圈层与地表大气圈的氧化还原状

态是具有一定耦合关系的.
值得说明的是, 基于气体平衡的热力学模拟往往

只考虑了理想条件下不同类型挥发分间可能的组合关

系, 并没有充分考虑这些挥发分间非理想态的复杂反

应, 同时也忽略了真实地球内部矿物-熔体-气体之间

的复杂依赖关系. 事实上在地球内部条件下, 一定量

的硅酸盐矿物可以溶解在C-H-O-N-S等组成的含水流

体介质中(Morey等, 1962; Weill和Fyfe, 1964; Manning,
1994), 意味着这些挥发分并不是纯粹的挥发分. 也就

是说这些挥发分本身与硅酸盐矿物之间是有所关联

的. 这不仅发生在超临界流体阶段, 甚至在形成超临界

流体的温压条件之外也可以发生. 但这种复杂的关联

性在已有的热力学模拟研究中几乎没有被考虑过, 这

是否以及在多大程度上会影响气体平衡的模拟结果尚

不明确.

4 结论和展望

近年来, 氧化还原地球动力学吸引了国际上很多

学者的浓厚研究兴趣. 作为一个尚处于萌芽状态的新

研究方向, 氧化还原地球动力学展示出了强大的发展

潜力和广阔的应用前景, 并已经在地球从诞生之初到

当前的长期演化以及从地表到地核的复杂圈层作用等

诸多方面取得了一系列原创性极强的成果. 通过氧化

还原状态这个核心参数, 氧化还原地球动力学把地球

内部不同圈层间的反应以及地球内外不同圈层间的联

动从时间和空间角度上有机地联系了起来. 氧化还原

地球动力学的综合性和学科交叉性很强, 关注的是较

大时间和空间尺度上不同圈层间的复杂作用和耦合关

系, 因而具有鲜明的地球系统科学的特点. 除了本文重

点介绍的地球自身, 氧化还原地球动力学还在月球与

其他类地行星的诞生和演化等方面也取得了很多极具

创新性的认识(Gaillard和Scaillet, 2014; Li等, 2016).
截至目前, 氧化还原地球动力学主要是使用氧化

还原状态驱动的元素属性变化对地球内部过程和动力

学等方面进行研究, 但现阶段只涉及了有限的若干元

素, 研究范畴还有待进一步拓展. 此外, 氧化还原状态

驱动的同位素属性变化有可能为氧化还原地球动力学

图 10 花岗质(a)和玄武质(b)岩浆去气作用
(a) 修改自Yang等(2014); (b) 修改自Ortenzi等(2020)
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这个方面注入新的活力, 对开展地球和类地星体研究

提供新的思路, 但这个方向的工作相对来说更为缺乏,
目前只有极少数学者初步考虑了氧化还原状态对个别

同位素分馏的效应. 虽然国内有一些学者已经加入了

氧化还原地球动力学的研究队伍, 但总体体量相对于

国内其他学科还存在显著不足, 特别是与国际上其他

国家相比还有不少差距. 考虑到这个研究方向的前沿

性、新颖性和萌芽状态, 通过这一领域的工作, 有可

能在国际上占据领先地位, 并取得一些全新的地球科

学认识.

致谢 与德国巴伐利亚地质研究所Catherine McCam-
mon研究员讨论了地幔氧化还原状态控制机制, 与浙江

大学徐义贤教授讨论了地球物理波速和电磁探测技术,
与长安大学吴昌志教授交流了成矿过程中的元素迁移,
这些加深了笔者对一些相关问题的认识. 感谢三位审稿

人的评审意见.
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