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摘要  橄榄石是上地幔的主要矿物之一, 它的相变对于认识地幔不连续面的成因, 整个地幔

的物质组成和演化、地幔对流、俯冲板片深源地震等地球深部动力学问题具有重要意义. 本

研究使用中国地质大学地球深部研究实验室多面砧压机进行了 2 种成分的橄榄石(Fo100 和

Fo90)在压力为 14.1~20 GPa, 温度为 1400℃的相变实验研究. 压力为 14.8~15.6 GPa 时, Fo90

和 Fo100 均转变为瓦兹利石(); 而在 14.1 GPa 实验中, Fo90 完全转变为瓦兹利石, Fo100 则仍为

橄榄石(). 瓦兹利石具有 2 种产状: 破碎的粒状结构(粒度大于 100 µm)和微晶集合体(微晶粒

度小于 10 µm). 瓦兹利石拉曼谱图中显示 722~723 和 917~919 cm−1 特征峰. 随着压力升高, 

实验产物中出现更多的呈微晶集合体结构产出的瓦兹利石, 表明实验压力离橄榄石相变边界

越远, 瓦兹利石成核密度越大, 导致体系 Gibbs 自由能下降, 高压相矿物颗粒生长受到抑制. 

但由于瓦兹利石成核活化能很小, 因此实验产物中均有大量呈微晶集合体产出的瓦兹利石. 

实验产物的显微结构特征对解释陨石中出现瓦兹利石的产状提供高温高压实验启示. 压力为

19.5 和 20 GPa 时实验产物为林伍德石(γ), 其中压力为 19.5 GPa 的实验中 Fo100 中瓦兹利石和

林伍德石共存. 实验产物林伍德石为自形粒状(颗粒度为 10~20 µm), 三联点结构发育. 798 和

840 cm−1 为林伍德石的拉曼特征峰. 综合本次研究以及前人地震探测结果表明, 中国东部上

地幔复杂结构无法用单一的橄榄石体系相变来解释, 其他矿物(如辉石-石榴石)的相变及其与

橄榄石体系相变的相互影响可能导致了该地区上地幔具有复杂的结构. 因此进一步开展复杂

体系(如橄榄石+辉石体系)的高温高压相变实验研究, 并在已有地球物理探测成果的基础上

建立合理的地质-岩石学模型, 对探讨中国东部地区上地幔复杂结构形成的物理机理, 影响因

素及其深部动力学机制具有重要意义. 
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橄榄石是上地幔最主要的组成矿物之一 . 基于

Pyrolite(理论地幔岩)模型, 上、下地幔具有相同的化

学成分[1,2], (Mg,Fe)2SiO4 橄榄石的高压相变和分解被

认为直接导致了地幔转换带中的地震波不连续面[3~7]. 

对于橄榄石在地幔转换带中的相变及其与地震波不连

续面的关系, 前人已经进行了系统的研究和讨论: 沿

正常的地幔地温曲线, 在大约 14 GPa (410 km)处橄榄

石转变为具更高密度和波速的瓦兹利石(Wadsleyite), 

该相变标志着地幔转换带的开始 [3~7]. 随着深度增加

至 18 GPa(约 520 km), 瓦兹利石转变为林伍德石[5~9] 

(Ringwoodite). 而在 23.5 GPa(约 660 km), 林伍德石分

解成(Mg,Fe)SiO3钙钛矿和镁方铁矿(Magnesiowüstite), 

这一分解反应则标志着下地幔的开始[10~12]. 

高温高压实验研究表明 , 不同 Mg#[=Mg/(Mg+ 

Fe)]的橄榄石相变压力有一定的差别; 此外, Pyrolite

体系中富 Ca 和 Al 的矿物(如辉石、石榴石等)在上地

幔和转换带也会发生相变 . 辉石相变造成的密度和

波速变化太小, 不足以解释 410 km 处的波速突变[13], 
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而且 Al 和 Fe 等元素的存在会使相变发生在较宽的

压力范围内. 重要的是, 辉石在相变过程中有可能通

过 Fe 和 Al在不同矿物中的分配与橄榄石的相变相互

作用 [14]. 这种相互作用有可能为了解某些地区的复

杂地幔结构(如中国东部)提供重要契机. 因此, 针对

特定的构造背景和不同地温梯度 , 开展不同成分地

幔矿物(矿物集合体)的高温高压实验研究, 将为认识

这些地区深部物质成分和构造特征提供重要的启示. 

目前, 中国地质大学(武汉)从美国 Rockland Re-

search Corporation 引进了 1000 吨单轴加压多面砧压

机(Rockland 1000 ton uniaxial multi-anvil apparatus), 

该仪器主要用于地球科学研究领域 , 研究地幔转换

带温压范围内的地学问题 . 本次研究结合该仪器的

压力标定, 开展了 2 种不同成分橄榄石(Fo100, Fo90)在

地幔转换带温压范围内的相变实验研究 , 作为深入

了解我国东部上地幔结构实验研究的开端. 

1  地幔转换带橄榄石高压相变实验 

1.1  实验起始物质和实验条件 

本次研究的起始物质为粒度 3~5 µm 的 2 种成分

的橄榄石, 分别是 San Carlos 橄榄石以及人工合成的

镁橄榄石(Fo100). 其中 Fo100 的合成步骤如下: (1) 纯

度为 99.99%的 MgO 和 SiO2 按摩尔比 2:1 混合; (2) 

混合物在玛瑙研钵中和酒精混合, 研磨 3 h 以上, 使

之混合均匀; (3) 将混合均匀的粉末置于温度为 1973 

K 的混合气体炉(gas mixing furnace) 约 12 h 使之发

生烧结(sintering), 然后淬火. 重复上述步骤 3 次, 最

后得到混合均匀的实验起始物质. 

1.2  实验装置和分析方法 

本次研究在中国地质大学 (武汉 )的 Rockland 

1000 吨多面砧压机上进行. 压力产生设备是国外广

泛使用的 Walker 模块, 这是一个改进的川井式二级

多砧增压装置, 其第一级砧头为工具钢圆柱, 分割为

6 个形状相同的滑块, 每块顶端切成正方形平面(边

长 48 mm). 6 个滑块置放于工具钢制成的圆筒之内, 

滑块与圆筒之间用塑料片绝缘. 6 个正方形平面构成

一个立方体空间, 用来对第二级砧头加压. 二级砧头

为碳化钨(WC)立方体(Toshiba Tungaloy F-grade), 边

长 25.4 mm, 立方体各角都截成三角形平面. 8个三角

形界面构成一个八面体空间, 用来对样品组合加压. 

本次研究中三角形界面的边长为 5 mm, 相应的八面

体传压介质(MgO+Al2O3)的边长为 10 mm(称为 10/5

样品组合装置). 

图 1(a)为 10/5样品组装截面图. 在该组合中八面

体传压介质留有直径为 4.34 mm的圆孔, 用于放置加

热部件 , 加热部件由 LaCrO3(外径 4.34 mm, 内径

2.66 mm, 长度为 8.31 mm)圆筒和金属 Re 加热体组

成, 其中 Re 加热体放置于 LaCrO3 圆筒中. 在低电压

下, LaCrO3 是非常好的绝热材料, 能够保证整个装置

具有较高的加热效率. 实验样品放置在 Ta 金属样品

套内. 金属套与加热体之间为一层 Al2O3 绝缘管, 样

品长度约为 1.8 mm. 实验过程中温度由热电偶

(W5Re95-W26Re74)直接测量, 未进行压力对热电偶热

电势(e.m.f)影响的校正. 压力则是通过已知矿物高压

相变压力进行标定. 

依据高温下柯石英-斯石英[15]、镁橄榄石-瓦兹利 

 

 

图 1  多面砧压机 10/5 样品装置(a)和高温压力标定曲线(b)  
3 个标定点分别为 9.6 GPa, 1200℃柯石英-斯石英[16](Coe-St); 14.6 GPa, 1400℃镁橄榄石-瓦兹利石[6](α-β); 20 GPa, 1400℃瓦兹利石-林伍

德石[17,18](β-γ). 矿物代号见表 1 
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表 1  2 种成分橄榄石 Fo100 和 Fo90 高压相变实验温压条件

和实验产物 a) 

样品号 压力(GPa) 温度(℃) 时间(h) 
实验产物 

Fo100 Fo90 

R0018 14.1 1400 2.5 α β 

R0023 14.8 1400 6.0 β - 

R0025 14.8 1400 6.0 β β 

R0013 15.6 1400 6.0 β β 

R0024 19.5 1400 6.0 γ(β) γ 

R0014 20.0 1400 6.0 γ γ 

a) R0023 实验在抛光过程中 Fo90 样品丢失, 根据前人研究结

果 Fe 使 α-β 相变压力降低以及 Fo100 中存在 β 相推测 Fo90 也应为

β相. R0024 实验中 Fo100 样品中同时出现 γ+β相, 表明该实验位于

β-γ相变边界上. 矿物代号: α, 橄榄石; β, 瓦兹利石; γ, 林伍德石 

 
石和瓦兹利石-林伍德石相变[16,17]对该装置进行了压

力标定(图 1(b)), 由压力标定结果可知, 使用 10/5 样

品组合可进行 21 GPa 以内的实验, 压力误差一般为

0.5~1.0 GPa, 但在压力标定点附近误差较小 (<0.5 

GPa). Bertka 等人[18]对类似样品组装进行的温度标定

实验显示, 该样品组装中心存在一个 1.5 mm 长度的

恒温区 (±25℃ ), 而在恒温区以外温度梯度约为

100℃ /mm. 因此 , 在实验过程中尽量减小样品的尺

寸同时将样品准确放置于加热体恒温区以获得温度

更为可信的实验结果. 

在本次研究中, 每次实验同时将 2 种成分橄榄石

放置在直径 1.5 mm 的 Ta 样品套中, 其中 Fo100 直接

与热电偶接触. 2 种实验初始物质之间由一层 Ta 片分

割(图 2). 首先将样品缓慢加压到预定压力, 待压机 

 

 

图 2  典型实验样品显微照片(R0014, 20 GPa, 1400℃)  
2 种成分橄榄石放置于直径 1.5 mm 的 Ta 样品套中, 其中 Fo100 直

接与热电偶接触, 2 种橄榄石之间由一层 Ta 片分割. Ta 样品套与 

金属 Re 加热体之间为绝缘的 Al2O3 

的液压保持稳定后缓慢升温至目标温度 . 实验过程

中温度和液压均自动控制 . 实验结束时 , 先截断对

Re 加热体的供电, 样品在 2~3 s 时间内由高温迅速冷

却至约 100℃, 然后缓慢卸压取出样品. 实验结束后, 

整个样品装置一起被固定于环氧树脂环中 , 使用刚

玉粉末或金刚砂抛光至露出样品的中间部分 . 对已

抛光的样品超声清洗去除样品表面的杂质后储存在

干燥箱中 . 使用地质过程与矿产资源国家重点实验

室场发射扫描电子显微镜和显微激光拉曼光谱仪对

样品进行分析 , 目的是鉴定橄榄石的不同高压相矿

物以及实验产物的显微结构. 实验条件和产物见表 1. 

2  实验结果 

为了详细了解 Mg#不同的 2种橄榄石高压相变的

具体压力及其与地幔转换带地震波不连续面的关系, 

本次研究共完成了 6 次实验(表 1), 压力范围为 14~20 

GPa, 温度为 1400℃, 与转换带顶部实际温度接近[7].  

2.1  橄榄石-瓦兹利石相变 

在橄榄石-瓦兹利石相变研究中共进行了 4 次实

验, 压力分别为 14.1, 14.8, 15.6 GPa. 在 14.1 GPa 实

验中, Fo90 完全转变为瓦兹利石, 而 Fo100 则仍为橄榄

石; 压力为 14.8 GPa 的 2 个实验以及 15.6 GPa 的实

验中, Fo90 和 Fo100 均完全转变为瓦兹利石, 生成的瓦

兹利石具有 2 种产状(图 3(a)): (1) 破碎的粒状结构, 

粒度一般大于 100 µm; (2) 以微晶集合体形式产出, 

微晶粒度小于 10 µm. 拉曼光谱分析表明 2 种产状的

橄榄石高压相均是单一的 β 相 , 拉曼谱图中包含

~722(1)和~918(1) cm−1 2 个瓦兹利石特征峰[19,20], 区

别于橄榄石的 2个拉曼特征峰~653(1)和 821 cm−1. 这

2 种显微结构与安宁河陨石中瓦兹利石产状相似[20], 

事实上安宁河陨石脉体基质中液态相组合石榴子石+

瓦兹利石的结晶压力和温度分别为 14.2~15.2 GPa 和

1750~1900℃ , 形成压力与本研究相当 . 因此 , 以微

晶集合体形式产出瓦兹利石其形成机制可能与扩散

控制的颗粒边界成核生长相关 , 而以破碎粒状结构

产出的瓦兹利石则主要受大颗粒橄榄石晶内成核生

长控制. 

对不同压力条件下橄榄石相变为瓦兹利石实验

产物的显微结构进行系统分析, 2 种产状的瓦兹利石

共生. 随着压力升高, 实验产物中出现更多的呈微晶

集合体结构产出的瓦兹利石 , 表明实验压力离橄榄 
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图 3  橄榄石高压相变(R0013, Fo100, 15.6 GPa, 1400℃)形成瓦兹利石的电子背散射图像(a)以及实验产物拉曼谱图(b)  
瓦兹利石分别以破碎的粒状结构和微晶集合体形式产出. 2 种产状的瓦兹利石拉曼谱图中均显示 722~723 和 917~919 cm−1 2 个特征峰. 前

者主要与大颗粒橄榄石晶内成核生长有关, 而以微晶集合体形式产出的瓦兹利石其形成机制可能与扩散控制的颗粒边界成核生长相关 

 
 

石相变边界越远(成核的 driven force越大), 瓦兹利石

成核密度越大, 导致体系 Gibbs 自由能下降, 高压相

矿物颗粒生长受到抑制 [21~24]. 但由于瓦兹利石成核

活化能(activation energy for nucleation)很小(约 348 

kJ/mol)[21], 因此即使是 14.1 GPa 的实验中, Fo90 中也

有大量呈微晶集合体产出的瓦兹利石 . 本次研究与

前人干体系实验合成的瓦兹利石显微结构特征一致, 

可以用于解释陨石中出现的瓦兹利石为何多以这 2

种显微结构共生.  

2.2  瓦兹利石-林伍德石相变 

在压力为 19.5 GPa 的实验中 Fo90 中只出现单一

相林伍德石, 而在同一实验的 Fo100 中则出现瓦兹利

石和林伍德石共存, 考虑到 10/5 样品组合的温度梯

度较小(±25℃), 该实验温压条件(19.5 GPa, 1400℃)

应位于 Fo100 瓦兹利石-林伍德石相变边界上. 当压力

增加至 20 GPa 时, Fo100 和 Fo90 样品均只出现单一相

林伍德石. 该实验中出现的林伍德石为自形粒状, 颗

粒度为 10~20 µm, 三联点结构发育(图 4(a)). 拉曼光

谱分析显示 798 和 840 cm−1 2 个林伍德石拉曼特征

峰[19]. 

3  讨论 

了解地幔转换带对地球内部物质成分、结构和 

动力学过程的研究具有重要的意义 , 目前对地幔转

换带的研究在很大程度上依赖于地球物理方法 , 特

别是地震学研究. 在 410和 660 km深度, 全球范围内

存在 2 个明显的地震波不连续面[25], 部分地区在大 

 
 

 

图 4  橄榄石高压相变(R0014, Fo100, 20 GPa, 1400℃)形成林伍德石的电子背散射图像(a)以及实验产物拉曼谱图(b)  
林伍德石以自型粒状结构产出, 粒度约为 15~20 µm, 三联点结构发育 
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约 520 km 也可观测到 1 个不连续面[26~29]. 地震波不

连续面为研究地幔转换带的物理化学性质提供重要

的约束条件 , 是研究地球深部结构最重要的方面之

一 , 然而对地球物理深部探测成果的解释具有多解

性   和不确定性 , 此外不同大地构造背景地区转换

带  发育深度、厚度、形态和成分组成有较大差异. 

因此 , 综合地球物理数据和高温高压实验结果是了

解转换带地震波不连续面性质、深度、厚度以及成因

的主要途径.  

3.1  橄榄石相变与地幔转换带地震波不连续面的

关系 

已有大量的实验研究(Mg,Fe)2SiO4 体系的高压

相变 , 早期的实验主要是使用多面砧高温高压装置

进行的淬火实验, 如 Katsura 和 Ito[30], Fei 和 Bertka[6], 

这些实验的压力是根据已知的其他矿物的相变压力

来校正的 , 所以压力数据被认为具有较大的不确定

性. 最近利用同步辐射原位 X 射线衍射, 开展了橄榄

石高压相变的原位实验 , 例如 Katsura 等人 [7]使用

MgO 压标在 1600 和 1900 K 条件下, 对(Mg,Fe)2SiO4

体系中的 α-β 相变关系进行了更加精确和准确地研

究, Mg2SiO4 端元 α-β相变压力分别为 14.2 GPa (1600 

K)和 15.4 GPa (1900 K), 同时给出 410 km 处的温度

为 1760±45 K. 随着实验技术和压力标定的改进, 不

同方法给出的橄榄石相变压力逐渐收敛到误差范围

以内. 

410 km 地震波不连续面是地幔中最明显的界面

之一 , 一直以来对该不连续面的成因究竟是化学界

面还是相变界面存在广泛的争论, 见 Helffrich[31]的

综述 . 现在被普遍接受的理论地幔岩(Pyrolite)模型

认为地幔转换带中的一系列地震波不连续面主要是

由橄榄石高压相变引起的[1]. 事实上, 不同学者给出

的 Pyrolite 模型尚存在细节上的区别. 有些研究试图

用橄榄石与瓦斯利石之间弹性波速的差异来界定转

换带橄榄石成分的含量. 但值得指出的是, 使用橄榄

石高压相变来解释地震波不连续面忽视了其他矿物

的影响, 如富 Ca, Al 的辉石和石榴石对地震波不连

续的影响, 而这些矿物还可以和橄榄石相互作用, 从

而对不连续面深度和厚度均有影响 [13,32]. 这些作用

亟待系统定量的研究 , 我们仅在此做一些简短定性

的讨论.  

3.2  影响转换带橄榄石相变的因素 

从图 5 中可知, Mg#不同的 2 种橄榄石无论是相

变的压力还是 α-β, 及 β-γ 相变带的宽度均有很大的

差异, 其中 α-β 相变带宽度远远小于 β-γ. 在 410 km

不连续面附近, 这种由成分导致的橄榄石-瓦斯利石

相变压力差异小于 0.5 GPa (相应深度差异 15 km). 

上述讨论主要针对橄榄石而言, 但 Al 元素几乎不能

进入橄榄石和瓦兹利石中. 因此, 石榴石和辉石等矿

物与橄榄石的相互作用除了 Fe 和羟基外[33], 其余元

素的影响不大, 故纯橄榄石体系(Mg,Fe)2SiO4 的相变

对于认识 410 km 不连续面的成因具有十分重要的 

意义.  

然而在转换带中部(520 km)相变变得复杂. 由橄

榄石化学成分不同导致瓦兹利石-林伍德石相变边界

的深度和宽度变化愈加明显 , 此外在这个深度附近

辉石类矿物的相变促使超硅石榴石 (majorite) 和

CaSiO3 钙钛矿出现 . 最近的地球物理观测发现 , 在

中国东部、北美地盾区、北非地盾区、地中海地区和

印尼俯冲带 520 km 不连续面均存在分裂的现象[34~36]. 

因此 520 km地震波不连续面究竟是由瓦兹利石-林伍

德石的转变还是其他高压矿物 (如超硅石榴石、

CaSiO3 钙钛矿)的出现, 或是上述因素共同作用所导

致[37], 目前争论较大, 尚待进一步的实验研究. 此外, 

结构水对橄榄石相变也会产生重要影响 , 如使 410 

km 不连续面向浅部抬升, 520 km 不连续面向深部拓

展等, 详见周春银等人[38]和杨翠平等人[39]的综述. 

 
 

 

图 5  Mg2SiO4-Fe2SiO4 体系 1400℃条件下高压相图[6]  
实心方块表示本次研究中实验起始物质为 Mg2SiO4 的实验压力, 

空心方块则代表实验起始物质为(Mg90Fe10)2SiO4 的实验 . 此外 , 

为了便于对比, 图中还标出了 PREM 模型[24]中 410 和 520 km 

对应的压力 
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3.3  对中国东部上地幔结构的启示 

中国东部上地幔结构特征的研究很多 [34 ,40~42], 

东北地区和华北地区有明显差异(图 6(a)~(c)). 华北

地区转换带代表了经过重新活化和减薄的克拉通类

型: 410 km 不连续面比较平缓, 520 km 不连续面基本

不发育, 660 km 不连续面发育正常. 华北地区的东南

部表现复杂, 410 和 660 km 不连续面均有明显分裂现

象, 目前认为 660 km 部连续面的异常现象可能与太

平洋板块俯冲有关 . 而东北地区代表了西北太平洋

洋壳俯冲带类型: 410 和 660 km 界面形态复杂, 具有

典型分裂现象, 转换带之间(520~550 km)分布有信号

强度不等的过渡型不连续分叉界面 . 国外典型稳定 

克拉通(如南非和西伯利亚)的地幔转换带 410 和 660 

km 界面比较简单 , 且都没有 520 km 不连续面存

在[43](图 6(d)), 我国东北地区地幔转换带不仅 410 和

660 km 界面复杂, 有分裂、断开现象, 而且还发育

520 km 的复杂过渡性界面. Chen 等人[40,42]认为这是

由转换带岩石化学成分不均一性导致的 , 俯冲洋壳

物质可能是形成这种不均匀性的一个重要因素 . 实

际上 , 地球物理研究表明中国东部地区地幔转换带

中俯冲洋壳物质分布广泛 [44]. 因此 , 通过高温高压

实验手段研究富 Al 俯冲洋壳物质加入对地幔转换带

的结构产生什么样的影响具有重要意义 , 可以为我

们进一步认识部分地区 410, 520 和 660 km 不连续面 

 
 

 

图 6  中国东部地区与南非克拉通上地幔结构对比  
(a) 利用接收函数叠加成像获得的中国东北地区(42.0°N, 约 125.0°~131.0°E)上地幔结构[40], sp, gt-il, il-pv 分别代表后尖晶石相变、石榴

石-钛铁矿相变和钛铁矿-钙钛矿相变; (b) 接收函数成像获得的中国东部渤海湾地区上地幔结构[41]; (c) 通过波动方程叠后偏移与接收

函数相结合的方法, 获得的华北克拉通地区(约 35.5°N, 114.8°~120.0°E)上地幔结构[42]; (d) 接收函数叠加技术获得的南非克拉通 410 和

660 km 地震不连续面结构[43]. 南非克拉通显示典型的稳定克拉通型地幔结构, 其 410 和 660 km 地震不连续面结构简单, 520 km 不连续 

面不发育 
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的复杂结构必要的约束.  

综合 Fo90, Fo100 体系橄榄石 α-β-γ高温高压相变

实验研究和前人地震探测结果表明 , 中国东部上地

幔复杂结构无法用单一的橄榄石体系相变来解释 , 

其他矿物(如含 Al 相矿物辉石-石榴石)的相变以及这

些矿物与橄榄石体系相变的相互影响可能导致了该

地区上地幔具有复杂的结构 . 因此进一步开展复杂

体系(如橄榄石+辉石体系)的高温高压相变实验研究, 

并在已有地球物理探测成果的基础上建立合理的地

质-岩石学模型, 对探讨中国东部地区上地幔复杂结

构形成的物理机理 , 影响因素及其深部动力学机制

具有重要意义. 
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