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摘 要：地幔中不同含量的水会对洋壳的生成产生重要影响，但目前不同含水量下的均匀和局部含水地幔会怎样影响洋壳厚

度还不清楚 .利用动力学数值模拟的方法，对上地幔均匀含水和局部含水两种情况下洋壳的生成过程展开研究 .结果表明：当

上地幔均匀含水时，含水量的增加在减小最大熔融分数的同时，会增大初始熔融深度和熔融面积，因而生成的洋壳厚度会增

加 .当上地幔局部含水时，局部含水地幔熔融后也会增大生成的洋壳厚度，但开始影响洋壳厚度的时间与其含水量有关 .结合

南海洋壳特征进一步分析认为：南海扩张期间其地幔源含水量具有非均质性 .东部次海盆的洋壳比西南次海盆厚 1 km，可能

是因为前者地幔源含水量整体高于后者（本模型表明约高 50×10-6）.南海玄武岩中碳酸盐化硅酸盐熔体的存在，可能是由局部

高含水量地幔在深部熔融产生的熔体携带上来的 .南海洋壳厚度在时间上没有大幅度变化，可能是因为局部高含水量地幔的

体积相对较小或体积虽大但其含水量没有显著高于地幔背景含水量 .
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Abstract: Different contents of water in the mantle have significant effects on the formation of oceanic crust. However, how the
homogeneous and local hydrous mantle with different water contents will affect the thickness of oceanic crust are also not clear.
Thus we conduct numerical simulations to represent the process of formation. Results show that, in the homogeneous hydrous
models, the higher the water content in the upper mantle is, the smaller the maximum melt fraction, the deeper the initiation
melting and the bigger melting area will be, finally leading to larger melt volume and the thicker oceanic crust. And in the local
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hydrous models, the melt of local hydrous mantle can also increase the thickness of oceanic crust, however, the initial time of the
effect will depend on its water content. Combining with the characteristics of oceanic crust of the South China Sea, we suggest
that the water content in the mantle source during the opening of South China Sea is heterogeneous. The oceanic crustal
thickness in eastern sub-basin is 1 km thicker than that of the southwestern sub-basin, possibly because the overall water
content of the former is higher than the latter (about 50×10-6, according to our model). And carbonated silicate melts in the
basalt of South China Sea may be carried out from deep by the melt which the local hydrous mantle produce in the deep.
Moreover, the oceanic crustal thickness does not change greatly with time, which may be due to the volume of the local
hydrous mantle is small or the volume is large but its water content is not significantly higher than that in the background.
Key words: water content in the upper mantle; oceanic crustal thickness; seafloor spreading; South China Sea; numerical
modelling; marine geology.

海底扩张过程中洋壳的生成是板块构造理

论的核心内容之一，也是一种重要的地球动力学

过程 .洋中脊是洋壳新生的场所，随着两侧板块

的分离，固体地幔上涌发生减压熔融，熔体经过

迁移汇聚后最终在离洋脊 2~4 km 范围内（Vera
and Diebold，1994）结晶形成洋壳，新生的洋壳又

推动两侧老洋壳向外运动，如此反复，新洋壳不

断生成，老洋壳逐渐远离洋脊 .洋壳是认识地幔

温度、地幔源成分以及岩浆形成与演化的窗口，

对距洋脊不同距离洋壳开展研究将可以获取不

同地质历史时期洋脊下的地幔信息 .
洋壳厚度与岩浆供给量成正相关（Morgan and

Chen，1993），是最能反映洋中脊岩浆供给量的指

标 .研究表明，洋壳的厚度（岩浆供给量）与扩张速

率（White et al.，2001；Zhou et al.，2020）、地幔温度

和地幔源成分有关（Niu et al.，2001；Brunelli et al.，
2018）.水作为地幔源成分中一种重要且特殊的组

分，能够通过降低岩石固相线温度、降低熔体的粘

滞度和增强岩浆的分离与迁移过程来增加岩浆的

供给量（Hirth and Kohlstedt，1996），从而为生成较

厚的洋壳提供物质条件，然而前人在解释不同时空

下洋壳厚度差异及变化时往往考虑扩张速率、地幔

温度和地幔源中某种矿物成分，却经常忽视地幔含

水量这一因素（Asimow and Langmuir，2003）.
前人已对不同构造环境中的上地幔含水量进

行了大量研究，发现在俯冲带（Grove et al.，2012）、

热 点 和 洋 脊 平 原（Nichols et al.，2002；Wallace，
2002）处地幔含水量均较高，可达几千 μg/g，而正常

洋中脊下地幔含水量最低，为无水或者 100×10-6~
200×10-6（Bell and Rossman，1992）.同时，Williams
and Hemley（2001）综合多位学者的研究成果指出

地幔含水量与地幔源类型有关：亏损的上地幔源区

（N⁃MORB）含水量范围为 80×10-6~180×10-6，

而富集的上地幔源区（E⁃MORB）含水量范围为

200×10-6~950×10-6.因此，若是洋脊周边构造环

境复杂（存在热点、俯冲带等）或地幔成分不均一，

洋脊附近地幔含水量可能会整体偏高或局部偏

高，然而这种地幔含水量整体或局部偏高如何影

响生成的洋壳厚度却很少受到关注 .
因此，为了探究在均匀含水和局部含水两种

情况下地幔含水量是如何影响洋壳厚度的，本文

通过建立二维热-力学耦合的拉张动力学模型，

对这两种情况下洋壳的生成过程展开研究 .最后

再结合前人对南海洋壳特征的研究，初步估计南

海扩张期间其地幔源含水量特征 .

1 方法

本文的研究主要基于 I2ELVIS 热-力学耦

合数值模型，该模型采用有限差分算法及欧拉网

格和拉格朗日点相结合的方法 ，对包括动量守

恒、物质守恒以及能量守恒的三组方程进行求

解，从而计算物质运动、热量传输和岩石应力、形

变及破裂等参数 .数值模拟基本方法及参数等可

见 Nikolaeva et al.（2008），本文不作详细介绍 .
在客观世界中，不同含量的水除了会不同程度

地降低地幔的固液相线温度外，还会影响其流变性

质（Liao et al.，2017）和热物性参数 .在拉张环境中，

地幔流变性质和热物性参数的变化主要影响岩石

圈的变形特征和破裂时间，由于时间上的继承性，

这些变化也会影响地幔的熔融特征 .但相比于水直

接降低岩石的固液相线温度，地幔流变性质和热物

性参数的变化是影响地幔熔融的次一级作用，且若

是考虑这些因素的影响，会极大增加模型的复杂程

度和计算量 .因此，本文着重关注水如何通过改变

地幔的固液相线来影响地幔熔融量和洋壳生成的

厚度 ，而忽略了含水量对地幔流变性质和热物
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性参数的影响 .
下面重点介绍本文采用的无水及含水地幔部

分熔融、熔融脱水和洋壳厚度的计算过程 .
1.1 地幔部分熔融模型

采用 Katz et al.（2003）构建的参数化熔融模型

实现无水及含水情况下地幔的部分熔融（图 1）.
（1）无水及含水地幔固液相线温度 .
无水地幔的固液相线温度为：

T solidus = 1 085.7+ 132.9P- 5.1P 2, (1)
T lherz
liquidus = 1 475.0+ 80.0P- 3.2P 2, ( )2

T liquidus = 1 780.0+ 45.0P- 2.0P 2, (3)
T solidus，T liquidus和 T lherz

liquidus分别代表无水地幔的固相线、

液相线和二辉橄榄岩的液相线温度 .
岩浆中水的存在将使固相线、液相线、二辉橄

榄岩液相线温度降低∆T，即：

T solidus (P) → T solidus (P)-∆T (XH2O), (4)

T lherz
liquidus (P) → T lherz

liquidus (P)-∆T (XH2O), (5)

T liquidus (P) → T liquidus (P)-∆T (XH2O), (6)

其中，∆T (XH2O)是固液相线下降的温度，与岩浆中

水含量有关 .具体计算如下：

首先对无水和水饱和情况下 ∆T进行限制，当

岩 浆 中 XH2O = 0 时 ，∆T = 0；当 XH2O ≥ X sat
H2O 时 ，

∆T =∆T (X sat
H2O)，其中 X sat

H2O是岩浆中水完全饱和时

的重量百分比，是压力 P的函数，具体表达式为：

X sat
H2O = χ1Pλ+ χ2P,0< λ< 1, (7)

而 当 0 ≤ XH2O ≤ X sat
H2O 时 ，∆T 将 按 下 面 公 式

计 算 ：

∆T (XH2O) = KX γ
H2O,0< γ< 1, (8)

式 中 χ1、χ2、λ、K和γ 分 别 为 12、1、0.6、43 和 0.75
（Katz et al.，2003）.

（2）熔融分数计算 .
固体地幔在减压上升时通常只会部分熔融，常

用熔融分数 F来表示其熔融程度 .在计算熔融分数

时，也对熔融分数进行了限制：当 T ≤ T solidus时，F=
0；当 T ≥ T liquidus 时，F= 1.而当 T solidus < T < T liquidus

时，考虑到单斜辉石 Cpx和斜方辉石 Opx含量及熔

融次序对地幔熔融的影响：

对于 F< FCpx⁃out，熔融反应消耗 Cpx：

FCpx (T) =
é

ë
êê
T - T solidus

T lherz
liquidus - T solidus

ù

û
úú

1.5

. (9)

对于 F> FCpx⁃out，熔融反应消耗Opx：
FOpx (T) = FCpx⁃out + (1-

FCpx⁃out) é
ë
ê
T - TCpx⁃out

T liquidus - TCpx⁃out

ù

û
ú

1.5

, (10)

其中：

TCpx⁃out = F
1
1.5
Cpx⁃out (T lherz

liquidus - T solidus)+ T solidus, (11)

FCpx⁃out =
MCpx

0.5+ 0.08P , (12)

其中，F代表熔融分数；MCpx代表在等压熔融过程中

Cpx占固相橄榄岩的重量分数，取 15%.
1.2 地幔熔融脱水及水的运移模型

数值模型中的水包括两个部分，一种是矿物

水，一种是自由水 .对于含水地幔，假设其内部均为

矿物水且含水量为 X bulk
H2O，当地幔减压熔融时，将有

XH2O矿物水进入熔体的岩浆中成为自由水，XH2O与

熔融程度 F有关，本模型中把水视作中度不相容元

素，满足一般微量元素分配规律：

XH2O =
X bulk
H2O

DH2O + F ( )1- DH2O

, (13)

其中 DH2O 为水的分配系数，取 0.01.自由水及熔体

的运动速度由该位置固体速度与渗透速度决定：

vx ( )water = vx, (14)

图 1 模型中干、湿地幔相图

Fig.1 Phase diagram of dry and wet mantle in the models
图中黑色的标号 1的带箭头点画线和标号 2、3的带箭头虚线分别示意

固体地幔上升路径和含水（800×10-6）、干地幔熔融后上升的路径；蓝

色及黄色五角星分别代表含水地幔（800×10-6）和干地幔开始熔融的

温度和压力 .本图根据Katz et al.（2003）参数化熔融模型绘制
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vy ( )water = vy+ vy ( )percolation , (15)
其中 vx、vy是该位置岩石速度；vx ( )water、vy ( )water 是水的

速度；流体-熔体向上渗透速度 vy ( )percolation 取 10 cm/a
（李忠海和许志琴，2015）.
1.3 熔体萃取的条件及理论洋壳厚度计算

洋壳是由地幔部分熔融产生的岩浆萃取至地

表后冷凝而成，然而地幔中岩浆只有达到一定比例

后才能被分离萃取，该比例记为 Fmax，且在萃取过

程中，将会有一定比例的岩浆不能被萃取而残存在

固体地幔中，该比例记为 Fmin，因此熔体萃取条件

由 Fmin 和 Fmax 共同决定，本模型取 Fmax = 0.04 和

Fmin = 0.02（Nikolaeva et al.，2008）.
当熔融的地幔满足上述熔体萃取条件时，将

有部分熔体从熔融区萃取出来形成洋壳，该部分

熔体比例称之为萃取分数 .对于一个编号为 m的

物质点，若当前熔融分数 Fm 与先前萃取分数之和

的差值大于 Fmax（δFm > Fmax），则熔体开始萃取，

萃取分数为 Fm- Fmin，记为 F ext
m .该物质点继续随

着 地 幔 上 升 发 生 减 压 熔 融 ，当 δF 再 次 超 过 Fmax
时，就会发生下一次萃取，其中 δFm 为：

δFm= Fm- ∑
n= 1

N

F ext
mn, (16)

Fm 代表编号为 m的物质点的总熔融分数，F ext
mn 表示

编号为m的物质点第 n步的萃取分数 .
对于萃取的熔体总量 V，首先将物质点的萃取

分数插值到网格点，再将网格面积与该处熔融分数

的乘积进行求和：

V=∑F ext
ij dxdy. (17)

对于理论洋壳厚度 H，I2ELVIS程序中是将熔

体直接萃取至该熔体上方形成洋壳，本文考虑到洋

壳的新生只会发生在距洋中脊 2~4 km范围内，因

此不采用 I2ELVIS得出的洋壳厚度，改为由萃取的

熔体总量V除以扩张速率和扩张时间得出：

H = V
2vx tstep

, (18)

其中 F ext
ij 代表第 i行、第 j列网格节点的熔融萃取分

数；dx和 dy分别是对应子网格沿 x轴与 y轴方向的

大小，在本文使用的模型中均为 1 km；vx 是半拉张

速度，tstep是计算时间步长 .

2 数值模型设计与边界条件

为了更好地研究水对地幔熔融的影响，本文

首先设计了一组干地幔模型作为参考模型 .其

次，考虑到上地幔含水的非均一性，将模拟实验

分为均匀含水和局部含水两种情况 .在均匀含水

实验中，仅改变含水量；而在局部含水实验中，将

背景含水量设为 0（即干地幔），通过在模型扩张

中心正下方设置一大小为 20 km×20 km 的局部

含水地幔，然后改变这块地幔的含水量以研究局

部含水地幔的含水量对洋壳厚度的影响，本文将

局 部 含 水 地 幔 设 置 在 两 组 不 同 深 度（200 km 和

300 km）以进行对比 .具体模型试验见表 1.
为了防止边界对模型内部产生影响，将模型的

尺寸设置为 2 000 km×600 km.同时为了保证数值

计算的精度和模型的分辨率，采用了非均匀的交错

网格，且对研究区域（x方向 600~1 400 km，y方向

20~200 km）进行了更细的网格剖分，使得模型分辨

率可达到 1 km×1 km.为了追踪和标记物质运动，

在每个子网格中又设置了 4×4个拉格朗日物质点 .
在圈层结构上，模型最上层为厚 20 km 的低

粘 度 空 气 层（1018Pa ·s），以 使 地 表 为 自 由 表 面 ，

这对地形自由变化极为重要 .在岩石圈中，上地

壳厚 16 km，中地壳厚 6 km，下地壳厚 10 km，岩

石圈地幔厚 68 km，上地壳、中下地壳和岩石圈

地幔分别用湿石英、长英质麻粒岩和干橄榄岩

来代表 .为了近似南海地壳流变特征，模型中中

地壳的粘滞度设的极低（Li et al.，2019），为 8×
1018 Pa ·s.软流圈地幔在不含水和含水时分别用

干、湿橄榄岩来代表 .
对于速度边界，除了底部边界为外部自由滑动边界

外，其余为自由滑动边界 .两侧边界上设置 1 cm/a的水

平拉张速率，物质从上下边界进入的速度是通过物

质守恒计算得到的，详见Gerya（2019）.
对于初始温度边界和温度场，将空气层和地

表 1 数值实验描述

Table 1 Description of numerical experiments

均匀含水模型

地幔含水量(10-6)
0
100
200
300
400
500
600
700
800

局部含水模型

地幔含水量(10-6)
—

—

200
200
400
400
600
600
—

所在深度(km)
—

—

200
300
200
300
200
300
—
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表温度恒定为 0 ℃，Moho温度设为 600 ℃，岩石

圈 底 界 温 度 为 1 300 ℃ ，地 幔 绝 热 线 梯 度 为

0.5 ℃/km，模型顶底部为恒定温度边界，分别为

0 ℃和 1 540 ℃，两侧为绝热边界，各圈层内部温

度通过线性插值计算得到（图 2）.

3 计算结果及分析

3.1 干地幔模型

干地幔模型为本文的参考模型，其演化结果如

图 3所示 .模型的演化大约可以分为 3个阶段：大陆

岩石圈的拉张减薄、破裂和洋壳的形成 .但若考虑

地幔熔融体的出现，则大陆岩石圈拉张减薄阶段又

可分为熔融体出现前和出现后两个阶段，以下称之

为拉张减薄前期和后期 .整个拉张减薄阶段持续了

约 11.8 Ma，拉张减薄前期和后期分别经历了约

6.9 Ma和 4.9 Ma.在拉张减薄后期，虽然地幔中已

经出现了熔体并满足了洋壳生成的条件，但由于岩

石圈没有破裂，所以洋壳不能形成 .约 11.8 Ma时岩

石圈拉张减薄至最小，岩石圈发生破裂，此时地幔

熔体才得以萃取至地表形成洋壳 .在 11.8 Ma之后

为洋壳的形成阶段，洋壳厚度的变化规律如图 4所

示，岩石圈刚破裂时生成的洋壳较薄，随着拉张的

进行，洋壳厚度会逐渐增大，最终达到稳定 .
3.2 均匀含水模型

均匀含水模型也经历了同干地幔模型一样

的 3 个 阶 段 . 例 如 含 水 量 为 100×10-6 的 模 型 ，

如 图 5 所 示 ，随 着 拉 张 的 进 行 ，岩 石 圈 减 薄 ，地

幔 上 涌 ，在 约 5.9 Ma 时 地 幔 熔 融 体 开 始 出 现 ，

模型进入拉张减薄后期，约 6.9 Ma 时岩石圈开

始 破 裂 ，之 后 进 入 洋 壳 生 成 阶 段 . 相 比 于 干 地

幔 模 型 ，地 幔 熔 融 早 出 现 了 1 Ma，岩 石 圈 破 裂

早 了 约 4.9 Ma，且 呈 现 出 岩 石 圈 减 薄 不 明 显 和

破裂迅速的特征 ，这表明了含水地幔会较早产

生熔体并能促进岩石圈破裂 .
均 匀 含 水 模 型 的 洋 壳 厚 度 变 化 与 干 地 幔

模 型 具 有 相 似 的 规 律 . 如 图 4 所 示 ，随 着 拉 张

的 进 行 ，岩 石 圈 破 裂 后 生 成 的 洋 壳 较 薄 ，之 后

厚度会逐渐增大，最终达到稳定 .含水量越大，

稳 定 后 的 洋 壳 厚 度 越 大 ，每 增 加 100×10-6，洋

壳 厚 度 大 约 增 加 2 km. 在 0~800×10-6 范 围 内 ，

稳 定 后 的 洋 壳 厚 度 范 围 在 5~21 km，其 中 ，含

水 量 在 0~300×10-6 之 间 生 成 的 洋 壳 处 于 正

常 的 洋 壳 厚 度 ，约 5~10 km.

图 2 初始模型设置

Fig.2 Initial model configuration
白色实线表示温度等值线 .各种颜色所代表物质：1.空气；2.水；3.沉积物；4.上地壳；5.中地壳；6.下地壳；7.岩石圈地幔；8.干软流圈地

幔；9.含水地幔；10.软弱点；11.无水地幔熔融形成的洋壳；12.含水地幔形成的洋壳；13.无水地幔熔融体；14.含水地幔熔融体；15.含水

地幔熔融后的固体部分
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3.3 局部含水模型

局部含水模型的演化较为复杂，除了与干地

幔和均匀含水地幔经历相同的 3个阶段外，由于

局部含水地幔的影响，还要经历以下几个阶段：含

水地幔开始熔融、熔体迅速上升、熔体与无水地幔

减压熔融区混合和生成较厚洋壳、熔体耗尽和洋

壳厚度恢复正常 .例如含水量 600×10-6、初始位

置为 300 km深的模型，如图 6所示，岩石圈拉张减

薄期约持续了 10.8 Ma，之后在约 18 Ma里，洋壳

均由干地幔减压熔融的熔体形成 .而 27.5 Ma时，

局 部 含 水 地 幔 向 上 运 移 到 了 其 初 始 熔 融 深 度

（120 km处，深度 100 km）开始发生减压熔融，其

产生的熔体由于地幔上升流和浮力的共同作用而

迅速上升，并与无水地幔的熔体混合，增大了地幔

总熔融量 .最后，在约 37.19 Ma时含水地幔熔体

耗尽，洋壳继续由干地幔熔体形成 .
如图 7所示，局部含水模型的洋壳厚度变化规

律与干地幔和均匀含水模型不同 .例如对于含水量

为 600×10-6、初始深度为 300 km的模型，岩石圈破

裂后约 3 Ma，洋壳厚度增加至 5.6 km左右，接近无

水地幔产生的稳定洋壳厚度，并在 8 Ma中保持稳

定，之后洋壳厚度先略微减小至 4.5 km 左右，约

28.4 Ma时又突然增大至约 8.5 km，最后逐渐恢复

正常 .对于不同含水量、初始深度为 300 km的模型，

其洋壳厚度变化的规律大致相同 .而对于初始深度

为 200 km的模型，其洋壳厚度变化特征与初始深度

为 300 km 的 模 型 不 同 . 在 该 组 模 型 中 ，岩 石 圈

破裂后洋壳厚度迅速增大，在约 5 Ma内达到了

最 厚（约 8.0~8.5 km），之 后 开 始 下 降 ，并 在 约

7 Ma 洋 壳 厚 度 下 降 至 约 5.0~5.5 km，最 终 保 持

相对稳定 .该组模型中岩石圈破裂后生成的洋

壳厚度直接从小迅速增至最大 ，而缺少干地幔

熔融生成的稳定洋壳厚度 .

图 4 干、均匀含水模型预测的洋壳厚度随时间的变化

Fig.4 Oceanic crustal thickness varies with time predicted by
the dry and homogeneous hydrous models

黑色点划线为干地幔（含水量为 0）熔融模型洋壳厚度随时间变化，

其余颜色虚线表示不同含水量的均匀含水模型洋壳厚度随时间变

化；蓝绿色区域代表洋壳厚度稳定的范围；各颜色竖线代表对应含

水量下岩石圈破裂时间

图 3 干地幔模型演化结果

Fig.3 The evolution results of the dry models
图中各颜色含义见图 2；图 a表示大陆岩石圈拉张减薄前期，该阶段无地幔熔融体生成；图 b表示地幔熔融体开始出现，进入拉张减薄后期；图 c
表示岩石圈破裂和洋壳开始生成；图 d表示洋壳形成阶段
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4 讨论

4.1 基于初始熔融深度对综合模型可靠性检验

虽然 Katz et al.（2003）已经对熔融模型进行

过检验，但由于本文还涉及地幔熔融脱水和流体

运移等其他模型，且在求解温度场时还考虑了相

变潜热等，因此有必要对相对复杂的综合模型能

否产生可靠结果进行再次检验 .

本文选取初始熔融深度作为综合模型可靠性

的检验指标 .Hirschmann et al.（2009）通过物理实

验得出：地幔势温度为 1 323 ℃、含水量为 100×
10-6时橄榄岩脱水部分熔融的初始深度为 80 km，

比真正干的橄榄岩深 15 km.本文将模型岩石圈底

界的初始温度调整为 1 350 ℃，若按地幔绝热线

0.5 ℃/km计算，则地幔势温度为 1 300 ℃，当模型

的含水量设置为 100×10-6 时，地幔的初始熔融

图 5 当均匀含水模型含水量为 100×10-6时演化结果

Fig.5 The evolution results of the homogeneous hydrous models with 100×10-6 water content
图中各颜色含义见图 2；图 a表示大陆岩石圈拉张减薄前期，该阶段无地幔熔融体生成；图 b表示地幔熔融体开始出现，进入拉张减薄后期；图 c
表示岩石圈破裂和洋壳开始生成；图 d表示洋壳形成阶段

图 6 含水量为 600×10-6、初始深度为 300 km的局部含水模型随时间演化结果

Fig.6 The evolution results of the local hydrous models with 300 km initial depth and 600×10-6 water content
图中各颜色含义见图 2；图 a表示大陆岩石圈拉张减薄前期，该阶段无地幔熔融体生成；图 b表示拉张减薄后期结束，岩石圈破裂和洋壳开始生

成；图 c中局部含水地幔上升至其初始熔融深度并开始熔融；图 d中含水地幔完全熔融并迅速上升；图 e中含水地幔的熔体与干地幔熔融体混

合并增加了地幔熔融量；图 f中含水地幔熔体耗尽
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深 度 也 为 80 km，且 比 含 水 量 为 0 时（65 km）深

15 km（图 8）.这与物理实验吻合较好，说明本文

综合模型及其计算结果仍是可靠的 .
4.2 不同含水量下均匀含水地幔熔融特征

洋壳厚度的变化取决于地幔熔融量的变化，

为了更好地理解均匀含水和局部含水两种模型

中含水量对洋壳厚度变化的影响规律，必须要对

地幔熔融特征进行分析和讨论 .
在均匀含水模型中地幔熔融区近似成三角形，

在相同拉张时间下，随着含水量的增大，地幔熔融

区的宽度、深度及面积均明显增加（图 9a~9d）.熔融

区的深度是由地幔初始熔融深度决定的（图 9a~9h，
图 10a），例 如 ，含 水 量 为 0 时 ，初 始 熔 融 深 度 为

49 km（这里表示真实深度，以地表高度为起算点，

以下深度值均为真实深度），含水量为 800×10-6

时，初始熔融深度为 121 km.除了从 0增加至 100×
10-6时初始熔融深度增加较大（14 km）之外，含水量

每增加 100×10-6初始熔融深度平均增加约 8 km.
但地幔中水的增加不影响熔融的终止深度，这与近

表面热边界层热传导梯度有关（Niu 1997，图 10a）.
扩张中心处熔融分数随深度变化，最大熔融

分数约在地表下 13 km处（图 10a）.不同含水量的

模型最大熔融分数值不同，例如当含水量为 0时，

最 大 熔 融 分 数 为 0.09；而 当 含 水 量 为 800×10-6

时，最大熔融分数为 0.079.随着地幔含水量的增

加，最大熔融分数轻微减小（图 10b）.其中从 0增
加至 100×10-6 时 ，最大熔融分数从 0.09 减小为

0.084，减小幅度最大（约 0.006）.从熔融分数的二

维分布上看，地幔含水量的增加会明显增大熔融

分数小的（低于 0.05）区域面积（图 9e~9h）.
从 均 匀 含 水 模 型 的 熔 融 特 征 看 ，含 水 量 的

增加会轻微降低地幔的最大熔融分数 ，但会增

大 熔 融 区 的 宽 度 、深 度 及 面 积 ，因 此 总 熔 融 量

增大，洋壳厚度最终会增加 .
4.3 不同含水量下局部含水地幔熔融特征

在含水量与初始熔融深度的对应关系上，局部

含水模型与均匀含水模型具有一致的规律，即含水

量越大初始熔融深度越大（图 11a~11c）.对于同一

深度（300 km）不同含水量（200×10-6，400×10-6）
模型，由于模型中拉张速度（即地幔上升速度）和局

部含水地幔的初始深度均相同，因此其开始熔融的

时间仅与初始熔融深度有关 .含水量越高，局部含

水地幔距其初始熔融深度的相对距离越小，则开始

熔 融 的 时 间 越 早 ，例 如 200×10-6、400×10-6 和
600×10-6模型中局部地幔开始熔融的时间分别为

31.9 Ma、29.4 Ma和 27.5 Ma.由于熔体上升至干地

幔熔融区需要时间，因此含水地幔熔体开始影响洋

壳厚度的时间分别为 32.8 Ma、30.4 Ma和 28.4 Ma，
稍晚于其开始熔融的时间（图 7，表 2）.

同样，对于初始深度为 200 km的局部含水模

型 ，含水量对洋壳厚度的影响表现出相似的特

征 .但因该组模型中含水地幔的初始位置距其初

始熔融深度更近，所以开始熔融的时间更早，例

如 200×10-6、400×10-6 和 600×10-6 的含水地幔

图 8 岩石圈底界温度为 1 350 ℃时熔融区洋脊处熔融分数

在深度上的分布特征

Fig.8 The melt fraction distribution with depth at the spread⁃
ing ridge of the homogeneous hydrous models with dif⁃
ferent water content under the condition that the base
of lithosphere temperature is 1 350 ℃

图 7 局部含水模型预测的洋壳厚度随时间的变化

Fig.7 Oceanic crustal thickness varies with time predicted by
the local hydrous models
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开始熔融的时间分别为 11.5 Ma、10 Ma和 9 Ma
（ 表 2）. 该 组 模 型 中 岩 石 圈 破 裂 时 间 均 为

11.78 Ma左右，晚于含水地幔开始熔融的时间，

因此该组模型中岩石圈破裂时间就是局部含水

地幔开始影响洋壳厚度的时间，相较于初始深度

为 300 km的模型，该组模型岩石圈破裂后无干地

幔熔融形成的正常厚度洋壳（图 7）.
由于洋壳的生成在时空上是对应的，将岩石圈

图 9 不同含水量下均匀含水模型在 9.8 Ma时的物质组分(a~d)和熔融分数演化(e~h)结果

Fig.9 Composition (a-d) and melt fraction distributions (e-h) results of different homogeneous hydrous models with varying
water contents at 9.8 Ma

图 a~d代表物质组分，各颜色所代表的含义见图 2；图 e~h代表 a~d对应的熔融分数分布，白色箭头为物质速度场方向，不同颜色代表熔融分数

图 10 不同含水量的均匀含水模型在 10.9 Ma时洋中脊处熔融分数随深度的分布（a），最大熔融分数随时间演化的变化特征（b）
Fig.10 The features of melt fraction distribution with depth at spreading ridge at 10.9 Ma (a), maximum melt fraction with time,

under the homogeneous hydrous models with different water content (b)
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破裂后的扩张时间乘以半扩张速率（1 cm/a）可以得

到扩张距离，洋壳厚度与扩张时间的关系便转化成

与空间距离的关系 .因此，在局部含水地幔模型中，

含水量主要是通过影响局部含水地幔的初始熔融

深度来影响洋壳厚度变化开始的时间 ，并影响

了厚洋壳离陆缘的距离 .
4.4 对南海扩张期地幔含水量的启示

南海被欧亚大陆、印度-澳大利亚和太平洋

板块所环绕，是西太平洋最大边缘海，也是我国

大陆边缘唯一发育洋壳的海盆 .虽然南海的形成

和演化过程至今仍具有争议，但多数学者认为南

海扩张前其北部区域曾发生过俯冲（Li and Li，

2007），且 其 扩 张 期 间 古 南 海 板 片 向 南（Hall，
2002）或同时向北和向南发生双向俯冲（Wu and
Suppe，2018），俯冲的存在可能会影响该区域的

地幔含水量，了解南海扩张过程中地幔源含水量

特征是十分有意义的 .但由于玄武岩样品稀少，

且其中玻璃质和熔体包裹体稀缺不能用来反映

其寄主岩浆中水的含量（Wang et al.，2019），因

此对南海洋壳地幔源含水量鲜有报道 .
前人对南海海盆和洋中脊处洋壳厚度的调查

工作表明，南海东部次海盆和西南次海盆在洋壳厚

度上是存在差异的 .例如，对于东部次海盆，Ding et
al.（2018）认为远离洋轴的洋壳厚度为 6~7 km，张

莉等（2013）和He et al.（2016）通过对洋轴珍贝和黄

岩海山之间的洋壳观测认为，洋脊处扩张期生成的

洋壳厚度约为 4~6 km.对于西南次海盆，丘学林等

（2011）认为远离洋脊的洋壳厚度为 5~6 km，洋脊

附近的洋壳厚度为 3~4 km，Yu et al.（2017）也认

为洋壳平均厚度大约为 5.33 km，因此总体上东部

次海盆的洋壳厚度比西南次海盆厚 1 km.
扩张速率、地幔温度和源成分可能会影响洋壳

厚度，但除了 Zhou et al.（2020）认为扩张速率在 2~
19 cm/a时洋壳厚度与扩张速率呈轻微的负相关关

系外，大多数学者仍认为扩张速率在大于 2 cm/a时

图 11 初始深度为 300 km、不同含水量的局部含水模型的物质组分和熔融分数演化结果

Fig.11 The evolution results of the local hydrous upper mantle under the different water content at different depth
图 a、b、c代表物质组分；图 d、e、f对应着图 a、b、c的熔融分数分布；白色箭头代表物质速度场方向及大小，不同颜色代表熔融分数

表 2 局部含水模型开始熔融及开始影响洋壳厚度的时间

Table 2 The initial time of local hydrous mantle melting and
affecting the oceanic crustal thickness

初始深度

(km)
200
200
200
300
300
300

含水量

(10-6)
200
400
600
200
400
600

开始熔融时间

(Ma)
11.5
10.0
9.0
31.9
29.4
27.5

开始影响洋壳厚度

的时间(Ma)
11.78
11.78
11.78
32.80
30.40
28.40
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洋壳厚度与扩张速率无关（Chen，1992；White et al.，
2001；Christeson et al.，2019）.南海东部次海盆全扩

张速率介于 2~8 cm/a，西南次海盆的平均扩张速率

为 4 cm/a，均大于 2 cm/a（Li et al.，2014）.因此总体

来说，两个次海盆的洋壳厚度差异与其间不同的

扩张速率无关 .除了扩张速率外，高的地幔温度也

会导致产生厚的洋壳 .一般认为高地幔温度与地

幔柱活动有关，但最新研究已明确指出南海初始

扩 张 阶 段 没 有 受 到 海 南 地 幔 柱 的 影 响（Yu and
Liu，2020），因此东部和西北次海盆陆缘处的洋壳

没有受到高地幔温度的影响 .可是，OBS2001和

OBS2006⁃2剖面均显示南海北部陆缘附近的洋壳

（6~8 km）也 比 西 南 次 海 盆 的 厚（Wang et al.，
2006；敖威等，2012），因此地幔温度不是影响南海

洋壳厚度空间上变化的主要因素 .另一种可能影

响洋壳厚度的因素是地幔源成分，而地幔源成分

中最特殊的是水（Ohtani，2020）.结合本文均匀含

水模型结果，地幔含水量越大洋壳厚度越大，东部

次海盆的洋壳比西南次海盆厚 1 km，可能是由于

两个海盆间的地幔源含水量存在差异造成，从本

模型结果来看前者约比后者平均高约 50×10-6.
一般认为洋壳多由深度较浅、相对较干的地幔

熔体形成，而碳酸盐化硅酸盐熔体被广泛认为只会

稳 定 存 在 于 大 于 80 km 的 深 部 ，但 Zhang et al.
（2017）在南海大洋钻探 U1431钻孔玄武岩中发现

了碳酸盐化硅酸盐熔体的存在，这意味着深部的物

质穿过热地幔进入了洋壳 .从本文局部含水地幔模

型的结果来看，含水量大的地幔可以在较深处熔融

（图 6和图 11），其产生的熔体可以携带深部的地幔

信息到达地表，为深部物质提供了上升的途径，因

此南海碳酸盐化硅酸盐熔体可能是由局部高含水

量地幔在深部熔融产生的熔体携带上来的 .Wang
et al.（2019）通过新方法定性研究了南海玄武岩样

品中水含量特征，发现该含碳玄武岩具有更高的含

水量，这为本观点提供了强有力的支持（图 12）.
局部含水模型还表现出局部含水地幔熔体会

增大洋壳厚度的规律，从南海海盆的洋壳厚度分

布特征看，洋壳厚度虽有变化，但没有异常厚的洋

壳存在，这可能是由于局部含水地幔体积相对较

小或其体积较大但含水量没有显著高于地幔背景

含水量，因此在扩张期间不能短时间提供额外较

多的熔体，而未明显引起洋壳厚度大幅度变化 .
综上所述，南海扩张期间其地幔源含水量具有

非均质性 .东部次海盆的洋壳比西南次海盆厚

1 km，可能是因为前者地幔源含水量整体高于后

者（本模型表明高约 50×10-6）.南海玄武岩中碳酸

盐化硅酸盐熔体的存在，可能是由局部高含水量地

幔在深部熔融产生的熔体携带上来的 .南海洋壳

厚度在时间上没有大幅度变化，可能是因为局部高

含水量地幔的体积相对较小或体积虽大但其含水

量没有显著高于地幔背景含水量 .

5 结论

本文利用动力学数值模拟的方法，对上地幔均

匀含水和局部含水两种情况下洋壳的生成过程展

开了研究，主要取得了以下几点认识：

（1）在均匀含水实验中，含水量的增加在减小

地幔最大熔融分数的同时，会增大初始熔融深度和

熔融面积，因而地幔总熔融量和生成的洋壳厚度会

增加 .地幔含水量越高，稳定后的洋壳厚度越大，每

增加 100×10-6，洋壳厚度大约增加 2 km.

图 12 南海玄武岩样品和部分地球物理测线位置

Fig.12 Location of basalt samples and some seismic lines of
the South China Sea

图中的红色方块点表示发现碳酸盐化硅酸盐熔体的 U1431钻孔

位置，且其岩石样品含水量较大（Zhang et al.，2017；Wang et al.，
2019）.黑或灰线代表地球物理测线，其中测线 a为 OBS2006-2，
来 自 敖 威 等（2012）；测 线 b 为 多 道 地 震 测 线 ，来 自 Ding et al.
（2018）；测线 c为 OBS2001，来自 Wang et al.（2006）；测线 d来自

张莉等（2013）、He et al.（2016）；测线 e来自吕川川等（2011）、丘

学林等（2011）和 Yu et al.（2017）；NWSB代表西北次海盆，ESB
代表东部次海盆，SWSB代表西南次海盆
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（2）在局部含水实验中，含水量与初始熔融

深 度 的 对 应 关 系 与 均 匀 含 水 模 型 的 规 律 一 致 .
但与之不同的是 ，若局部含水地幔开始熔融的

时间晚于或略早于岩石圈破裂时间 ，则局部含

水地幔熔体会增大洋壳厚度 ，且开始影响洋壳

厚度的时间（离陆缘的远近）与其含水量有关，

含 水 量 越 高 ，开 始 影 响 洋 壳 厚 度 的 时 间 越 早 ，

即生成较厚的洋壳离陆缘就越近 .
（3）结合南海洋壳特征进一步分析认为：南

海扩张期间其地幔源含水量具有非均质性 .东
部次海盆的洋壳比西南次海盆厚 1 km，可能是

因为前者地幔源含水量整体高于后者（本模型

认 为 约 高 50×10-6）. 南 海 玄 武 岩 中 碳 酸 盐 化 硅

酸盐熔体的存在 ，可能是由局部高含水量地幔

在深部熔融产生的熔体携带上来的 .南海洋壳

厚度在时间上没有大幅度变化 ，可能是因为局

部高含水量地幔的体积相对较小或体积虽大但

其含水量没有显著高于地幔背景含水量 .
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