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板块俯冲和岩浆过程中碳循环及深部碳储库
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摘要：地球内部可能存储了地球上大部分的碳，地球的整个地质演化历史都伴随着碳循环。岩浆过程是重要的 CO2 释放途径，

引起地表碳的增加。板块俯冲起动之后，俯冲带成为地表碳重返地球内部的基本途径。板块俯冲和岩浆过程构成了地表过程

和地球内部之间的碳循环，在地质历史时期影响着地表的碳总量，对于宜居地球环境和一些重要矿产资源的形成具有重大意

义。然而，相对地表过程的碳循环而言，国际上对深部碳循环的研究程度和取得的认识远远不足。对于地球深部碳的富集机

制、赋存部位，以及碳在地球内部各圈层之间的交换规律，还存在很大争议。本文对与深部碳循环密切相关的深部碳储库、岩

浆中的碳组成及其对岩浆成因的影响，以及板块俯冲过程中碳行为进行了总结。结果表明，无论是洋中脊玄武岩或洋岛玄武

岩，其源区 CO2 组成都存在高度不均一性；与地幔柱有关的深源板内火山岩相对洋中脊具有异常高的 CO2 组成，显示深部地

幔比上地幔或软流圈更富集碳。地球的地幔转换带（410～660 km）、大陆岩石圈，甚至下地幔可能是重要的碳储库。碳酸岩

熔体与岩石圈橄榄岩存在化学不平衡，长期的碳酸岩熔体交代作用可能导致大陆岩石圈是个重要碳储库；地幔转换带的高压

还原环境可能使得来自上涌地幔或俯冲板片中的碳以金刚石形式存储。地幔转换带或更深的碳在上涌减压过程中通过氧化

还原熔融可以转化为 CO2，对地幔初始熔融和板内火山岩的成因（尤其是碱性火山岩）可能具有至关重要的作用。综合认

为，导致地球内部富集碳的地质作用最可能是长期板块俯冲，但是目前国内外对与板块俯冲过程相关的碳行为和碳通量估算

还存在很大的不足，未来有必要针对岩浆过程的 CO2 活动行为、俯冲板块中碳的转化行为以及脱碳规律重点开展研究。
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Abstract: Most of the Earth’s carbon is stored in the deep interior of the Earth, and CO2 plays a key role over the geologic history. Magmatism

is a process, which releases CO2 and increases the carbon on the Earth’s surface. Plate subduction is a major process that brings Earth’s surface

carbon  back  to  its  interior  since  its  initiation  globally.  Therefore,  plate  subduction  and  magmatic  processes  constitute  a  deep  carbon  cycle

between the Earth’s surface and interior. The cycle will affect the total amount of carbon of the Earth’s surface and makes contributions to the

formation to the livable Earth environment and some important mineral resources. However, in contrast to the carbon cycle in the Earth’s surface

system, the knowledge on deep carbon cycle is lacking. There are still controversies about the enrichment mechanism of the deep carbon, the

location of its occurrence, and the exchanges of carbon among the solid Earth’s spheres. In this study, we made a thorough review on the deep

carbon reservoirs, the carbon composition of magmas and its influences on the genesis of magmas, as well as the geochemical behavior of the

carbon during plate subduction. It is recognized that, for the mid-ocean ridge basalts and the ocean island basalts, the CO2 compositions of their

mantle  sources  are  highly  heterogeneous.  Compared  to  the  mid-ocean  ridge  basalts,  the  deeper-sourced  ocean  island  basalts  have  relatively
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higher  concentrations  of  carbon,  indicating  that  the  deep  mantle  is  more  enriched  in  carbon  than  the  shallow  upper  mantle.  The  continental

lithosphere mantle, transition zone, and even lower mantle may be important reservoirs of carbon. There is a chemical disequilibrium between

the carbonated melts and the lithospheric peridotites. The continental lithosphere mantle may be an important carbon reservoir because of the

long-term metasomatism of carbonated melts, and the high pressure and strong reducing environment in the mantle transition zone may cause

the carbon from the upwelling mantle or  subducted slab to be stored in a form of diamond. Carbon in the mantle transition zone or the even

deeper sources may be converted to CO2 by redox melting during mantle upwelling and decompression, which plays a key role in the initiation

of  mantle  melting  and  genesis  of  the  intraplate  volcanic  rocks  (especially  for  alkali  volcanic  rocks).  It  is  concluded  that  the  long-term  plate

subduction  in  the  Earth ’s  geologic  history  is  most  likely  the  reason  that  has  caused  enrichment  of  carbon  in  the  deep  Earth.  However,  the

geochemical behaviors of carbon and the carbon fluxes estimation related to plate subduction remains a subject of debate. In the future study, it

is required to focus more on the CO2 activities in the magmatic processes, and the geochemical behaviors (i.e., decarbonation) of carbon in the

subducting slab.
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碳循环由于其重大环境意义，一直得到国内外

广泛重视和研究。长期以来，国内外关于碳循环的

研究主要集中在大气圈、水圈和浅地表圈层[1-2]。然

而，浅部圈层的碳循环并不会改变地表的碳总量[1,3]。

来自地幔的岩浆作用和导致洋壳重返地幔的板块

俯冲作用可以直接影响到地表碳总量 [2]。因此，深

部碳循环可能在改变地表（包括大气）碳组成和塑

造宜居地球的过程中起到不可或缺的作用。通常

认为，CO2 在地幔熔融和岩浆过程中表现为强不相

容性和挥发性组分 [4]，地幔通过部分熔融和岩浆作

用向地表迁移了大量 CO2。因此，在地质历史时

期，火山活动可以明显影响全球碳总量 [3]。有研究

认为，全球火山作用（洋中脊、岛弧和板内火山）向

地表释放的碳通量为约 2.2×1012 mol/a[5]。另外，洋

底也是一个重要碳汇，大洋俯冲带是直接将地表的

碳带入地球深部的场所 [1]。在地质历史时期，大洋

板块俯冲构成了地表和地球内部之间的大规模物

质交换，也很大程度上影响着地幔物质组成和全球

碳循环 [1-2]。另外，板块俯冲体系也伴有广泛的岛弧

和弧后盆地岩浆活动，部分碳通过俯冲过程的脱碳

和岩浆作用重返地表 [2]。因此，板块俯冲过程是认

识地表和深部相互作用及深部碳循环规律的关键

所在。地球深部的碳可以参与地幔熔融和岩浆活

动，CO2 很大程度上改变了岩浆的物理化学性质 [6-8]，

并可以形成高度富集稀土等元素的碳酸盐化岩浆，

对一些重要元素的富集和火山岩成因有重要指示意义。

国际上近年来才开始认识到，除了大气和地表

以外，地球内部可能也是一个巨大的碳储库。地球

内部（地幔+地核）可能存储了大量的碳（占地球

20%～80%） [4]。关于地球内部存在大量碳的推论，

得到关于地幔深部来源岩浆作用研究和高压模拟

实验研究的佐证或支持 [5-6,9]。例如，高压实验显示，

碳酸岩熔体具有极高的电导率，这可以解释在岩石

圈底部出现的高电导率层 [10]；再如，含 CO2 系统的

高压实验结果显示，CO2 对一些低 Si岩浆的成因可

能起到至关重要的作用，尤其是以碳酸盐矿物为主

的火成碳酸岩出现，进一步证实了地球内部存在碳

富集带 [11]。火成碳酸岩是一种十分少见的岩浆岩，

通常具有高度富集的稀土等微量元素，被认为是认

识地幔物质组成的重要“探针” [12]。然而，通常出现

的火成碳酸岩组分很难直接由地幔熔融形成，这使

得碳酸岩成因长期以来都是备受争议的焦点。

尽管目前国际上越来越重视深部碳循环在全

球碳循环中的作用，但是关于地球深部碳的富集机

制、赋存部位，以及碳在地球内部各圈层之间的交

换规律，还存在很大争议 [2,9,11,13]。尤其是 CO2 在岩

浆过程中十分活跃 [14]，岩浆在岩石圈中迁移和火山

喷发过程中会将大量的 CO2 释放。这使得很难根

据岩浆组成直接判断 CO2 对岩浆成因的影响。由

于俯冲板块的碳酸盐在一些金属同位素组成上与

地幔存在差异，近年来，国内外兴起了通过金属同

位素（如Mg、Zn、Ca等）示踪碳循环的大量研究[15-16]。

富 CO2 岩浆的源区，或碳在地幔中的富集部位和赋

存形式一直以来都不清楚。高压实验研究和天然

火山岩地球化学研究显示，地幔转换带（ 410～
660 km）可以是个重要的碳富集带 [16-17]；然而，也有

研究认为，地球最重要的碳富集带是在浅部岩石圈

内（地壳和岩石圈地幔） ，而不是深部地幔 [2,18]。

广泛的地质观测和室内实验显示，至少一部分碳可

以通过俯冲带进入地幔深部。尽管基于火山岩的

岩浆碳通量研究显示，板块携带的一部分碳在俯冲

过程中通过脱碳和火山活动重返至地表圈层 [2]。一

些高温高压实验研究倾向于认为，俯冲板块大部分

碳可以通过冷的俯冲带进入地幔，并导致地表碳的

减少和地球深部碳的富集 [17]。这使得板块俯冲过

程中碳的地球化学行为成为认识地球内部碳富集
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和碳循环规律的重要切入点。

综上，深部碳循环是地球系统科学研究的重要

切入点，也是认识地球内部组成和演化的重要方

面，近年来已经成为国际研究的热点。近年来的深

部碳循环研究，无论在室内高温高压实验、地球物

理观测，或是在天然火山岩样品研究方面，都取得

了新的认识和进展。这些研究结果对于认识地球

内部碳的组成、岩浆过程中碳的地球化学行为等具

有重要推动作用。由于板块俯冲和岩浆过程是碳

循环的重要载体和途径，为了更好地理解近年来深

部碳循环相关研究进展，本文将总结近年来关于深

部碳循环与板块俯冲和岩浆过程关系的研究，以期

更有效地掌握相关国际进展，针对性地解决关键科

学问题。

1    幔源岩浆的二氧化碳组成

CO2 在地幔熔融过程中具有强不相容性，优先

富集在熔体中。地质历史时期岩浆活动脱气作用

可能是大气 CO2 组成的重要贡献之一。洋中脊玄

武岩代表了地表 60%的岩浆通量，也是 CO2 释放的

主要来源。洋中脊玄武岩是来自软流圈地幔部分

熔融的产物，其 CO2 组成可以反映软流圈地幔的组

成。然而，玄武岩岩浆在迁移过程中由于减压会导

致 CO2 的饱和，从而在岩浆减压过程中发生脱气作

用，使得岩浆初始 CO2 丢失 [19]。为了估算地幔或岩

浆源区的 CO2 组成，通常方法是寻找与 CO2 在地幔

熔融过程中不相容性相似的元素进行对比，例如，

通常选择 CO2 与 Ba或 Nb的比值作指标。Ba和

Nb不是挥发分，在岩浆过程中不受脱气作用影响，

因此火山玻璃的 CO2/Ba比值变化可以反映岩浆脱

气作用是否发生 [20]。通常在 CO2 不饱和的岩浆中，

随着 Ba的升高 CO2 会线性升高，因此岩浆不饱和

阶段的 CO2/Ba比值反映了岩浆源区的 CO2 的富集

程度。高压结晶相内的包裹体可能未经历 CO2 脱

气，可以更好地反映原始岩浆中的 CO2 组成[21]。

我们统计分析了全球主要洋中脊玄武岩的 CO2

组成，这些洋中脊包括东太平洋洋隆、大西洋和印

度洋洋中脊。对贫 CO2 和 Ba的 MORB而言，二者

具有较好的相关性，二者之间的比值大致反映了未

脱气的原始岩浆的特征（图 1）。这些洋中脊玄武岩

的 CO2 含量多数为 200～60 μg/g，CO2 高于 400 μg/g
的玄武岩其 CO2 随 Ba变化很小，这说明洋中脊玄

武岩 CO2 达到了饱和（图 1）。为了计算软流圈地幔

的 CO2 组成，Cartigny 等根据中大西洋洋中脊玄武

岩得出上地幔的 CO2/Ba比值为 106，从而计算得出

上地幔软流圈 CO2 含量为 427±45 μg/g，并根据 CO2/
Nb比值 534，得出上地幔软流圈 CO2 含量为 382±
82 μg/g [22]。最近 Michael和 Graham [19] 认为，洋中脊

玄武岩的 CO2/Ba基本恒定，而 CO2/Nb比值随富集

程度增加而明显增加，因此 CO2/Ba作为计算地幔

的 CO2 含量更为合适，根据 CO2/Ba比值获得洋中

脊玄武岩 CO2 平均为 2 085 μg/g，其中远离地幔柱

热点的 N-MORB为 1 840 μg/g，计算获得的 N-MORB
上地幔 CO2 为 183 μg/g。Hauri等通过类似的方法，

计 算 获 得 全 球 MORB地 幔 源 区 的 CO2 为 182±
59 μg/g[23]。尽管如此，一些洋中脊段的玄武岩也是

异常富集 CO2。如在胡安德富卡洋中脊出现了碎屑

式喷发的玄武岩，其橄榄石内熔体包裹体组成显示

原始岩浆的 CO2 含量可以达到 3 900 μg/g，其 CO2/Ba
比值可达 180[24]。北极附近的 Gakkel洋脊玄武岩

的 CO2 甚至可以达到 9 159 μg/g[25]。这些结果表明，

洋中脊下部软流圈在 CO2 组成上也是高度不均一

的。实际上，软流圈内 CO2 组分的不均一性是认识

上地幔地球化学不均一性的重要组成部分，也是重

要的切入点之一。

另外，我们也统计了典型洋岛玄武岩橄榄石包

裹体的 CO2 组成，包括冰岛、夏威夷海山链、亚速

尔海山链（图 1），结果表明，大部分洋岛玄武岩的 CO2

与 Ba相关性不好，例如夏威夷的 Ba变化不大，而

CO2 变化范围较大，这些反映了 CO2 饱和后的脱气

作用影响（图 1）。Anderson和 Poland对夏威夷玄武

岩展开研究，发现夏威夷玄武岩源区地幔的 CO2 为

962 μg/g，远高于MORB的地幔源区（约 400 μg/g）[26]。

Miller等对来自冰岛的玄武岩熔体包裹体研究，发

现熔体包裹体具有很高的 CO2/Ba比值（396±48），
计算获得其地幔源区的 CO2 为＞690 μg/g，计算获

得其富集地幔端元的 CO2 为 1 350±350 μg/g[21]。这

个估计值几乎高出 MORB亏损地幔的 10倍。实际

上，大多数研究都认为，洋岛玄武岩普遍具有比洋

中脊玄武岩高的 CO2/Ba比值。一般洋岛玄武岩起

源于软流圈之下更深的地幔源区，达到下地幔甚至

核幔边界深部，这说明软流圈以下的深部地幔相对

浅部地幔是一个更为重要的碳储库。

2    深部碳富集带

2.1    地幔转换带

固体地球科学研究中，对上地幔底部 250 km
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（410～660 km）厚度范围的认识是上地幔研究中认

识最浅薄的（图 2） [16]。这里是上、下地幔的过渡带，

存在密度差异，这使得俯冲板块可能较长时间（如

100 Ma）停留在转换带附近。地球物理层析成像往

往在转换带附近探测到速度异常，可能代表了俯冲

板片的残留。例如，在俯冲带众多的西太平洋和中

国大陆东部下部被认为存在俯冲残留的古太平洋

板块 [32-33]。板块俯冲可能将大洋板块的一部分碳酸

盐带入到地幔深部（图 2） [16]。携带碳酸盐的俯冲板

片很可能在上地幔底部（或地幔转换带）发生低程

度部分熔融，这就会产生富集 CO2 的碳酸盐熔体，

并与俯冲板片分离 [17]。分离出来的碳酸盐熔体可

能在上地幔深部汇集，构成低速异常。另一方面，

高温高压实验研究认为，地幔橄榄岩在高压下

（＞20 GPa）可以产生还原环境，这是由于其中的 Fe2+

在高压下会发生歧化反应，并产生一定的 Fe0（图 2）[34]。
如果碳酸盐熔体从板片中脱离出来，会与周围还原

性 Fe0 发生反应形成金刚石，将碳以金刚石形式固

定在地幔转换带。地幔转换带接受越多的俯冲板

块，就可能聚集越多的碳（金刚石形式）。

另一方面，地幔转换带富集的碳也可能因为板

块俯冲之外的因素而获得。由于金刚石在上地幔

底部和下地幔中可以稳定存在，而金刚石也可能因

为早期地幔演化而形成 [35]。例如，在地球演化初期

的地幔分异过程中，深部还原性地幔中就可以产生

金刚石。由于金刚石相对上地幔较高的平均密度

而倾向于滞留在上地幔深部，而在下地幔中金刚石

具有相对较低的密度，从而倾向于聚集在下地幔的

顶部 [35]。因此使得原始地幔中产生的金刚石长期

停留在地幔转换带附近。

地幔转换带是潜在重要碳储库，得到了来自深

部上地幔低程度熔体的进一步佐证。中国东部新

生代以来形成了大量的板内火山岩，多为贫硅碱性

火山岩 [36]。这些低硅的火山岩最可能来源于 CO2

的参与，因为 CO2 参与下的地幔熔融可以使得熔体

具备低硅的特征。最近关于中国东部新生代板内

玄武岩 Mg同位素的研究，也显示源区有 CO2 的作

用 [16]。俯冲板块携带的碳酸盐具有较轻的 Mg同位

 

 
图 1    玄武岩橄榄石熔体包裹体中 CO2 和 Ba含量相关图

图中虚线表示 CO2 与 Ba的比值。JFR（Juan de Fuca Ridge）数据引自文献 [24,27]，Gakkel（Gakkel Ridge）数据引自文献 [28,29]，MAR（Mid-Atlantic

Ridge）数据引自文献 [20]，Borarhraun数据引自文献 [23]，Hawaii数据引自文献 [30]，Azores数据引自文献 [31]，Iceland数据引自文献 [21]

Fig.1    Plot of CO2 content vs. Ba abundance for melt inclusions from a basalt olivine

Dashed lines show constant CO2/Ba ratios. The data of JRF(Juan de Fuca Ridge) is from references[24,27], the data of Gakkel(Gakkle Ridge) from

references[28,29], the data of MAR (Mid-Atlantic Ridge) from reference[20],the data of Borarhraun  from reference[23],and the data of Azores from

reference[31]，the data of Iceland  from reference[21]
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素比值，这就使得地幔熔融产生的玄武岩熔体携带

了再循环碳酸盐的信息。李曙光等发现中国东部

普遍具有相对上地幔较低的 Mg同位素比值，认为

这反映了地幔中存在再循环洋壳来源的碳酸盐 [16]。

2.2    岩石圈底部

岩石圈底部可能也是巨大的碳储库 [18,37]。碳酸

盐化的熔/流体与冷的地幔岩之间是不平衡的，二者

之间可以发生交代反应，反应的结果使得碳交代富

集于岩石圈之中 [38-39]。地幔中的 CO2 主要由两种方

式上涌，一种是对流上地幔，另一种是来自深部的

上地幔物质（如地幔柱）。无论是大陆岩石圈还是

大洋岩石圈，二者都是由于软流圈冷凝向固态岩石

圈转换的结果。在软流圈上部地幔熔融程度较低，

富集 CO2 的熔体或流体，会上涌交代上部的岩石

圈。同样，地幔柱上涌的过程中也可以导致岩石圈

发生富碳作用，尤其是地幔柱前缘的熔体常携带

CO2 与岩石圈发生交代反应产生碳酸盐化的岩石

圈地幔。这两种来自地幔 CO2 熔体的交代富集作

用会由于地质时间而逐渐累积，使得越老的岩石圈

富集的碳也越多 [18]。大陆岩石圈年龄一般在 20～
30亿年，明显老于目前最老的大洋岩石圈（不超过

2亿年）。大陆底部累积的碳总量远超过大洋岩石圈。

大陆下部存在碳富集带可以由广泛的大陆裂

谷岩浆活动而体现出来。东非裂谷带是全球最主

要的火成碳酸岩分布区，占据全球 30%的碳酸岩岩

浆 [12]。这可能是由于大陆裂解过程中软流圈上涌，

将大陆岩石圈底部的碳酸盐化岩浆活化，从而形成

碳酸岩岩浆。除了碳酸岩分布以外，东非裂谷断层

裂隙内也有广泛的 CO2 逸出，这也构成了深部碳循

环不可或缺的一环 [40]。这些现象都说明大陆岩石

圈是个重要的碳储库。根据大陆岩石圈的增长和

演化，岩石圈下部的碳富集可以分为 3个阶段：初

始形成过程中的碳富集、大陆演化过程中熔体交代

碳富集以及地幔柱穿过岩石圈活动过程的交代富

集 [18]。据估计，大陆岩石圈初始形成时的碳含量为

0.25 Mt C/km3; 在第二阶段，来自对流上地幔的碳可

达 14～28 Mt C/km3; 在第三阶段，地幔柱活动富集

碳可达 43 Mt C/km3。作为一个巨大的碳储库，大陆

裂解过程可以向地表释放大量 CO2。可以推测，地

球演化历史过程中大陆裂解和重组可以使得大量

碳释放至地表，对地表的总碳以及大气环境可能产

生重要影响。

大陆岩石圈中碳的存在形式依赖于岩石圈的

厚度和氧逸度。一般而言，地幔岩在较高压力下具

有较强的还原性。岩石圈地幔中的碳在＞150 km
的深度下，可以还原为金刚石 [41]。来自深部地幔的

板内火山岩中的地幔捕掳体，其中的地幔岩的捕掳

体（榴辉岩或橄榄岩）可以含有碳酸盐，也可能含有

金刚石。例如，对来自非洲的金伯利岩中出现的金

刚石研究，显示岩石圈深部的碳可以大量以金刚石

形式存在 [42-43]。目前发现的火山岩中的金刚石，基

本上都是来自岩石圈，只有极少量是来自岩石圈下

的对流地幔 [41]。地幔中上涌的碳酸盐化熔体与橄

 

 
图 2    地球深部碳循环示意图（图中菱形代表金刚石）

Fig.2    Sketch model for deep carbon cycle (The diamond symbol indicates diamond)
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榄岩反应，形成碳酸盐化的地幔岩使得岩石圈浅部

碳主要以碳酸盐形式存在。实际上，上涌的碳酸盐

熔体/流体可以是氧化性的，也可以是还原性的。一

般认为，岩石圈中金刚石的形成大多是由于来自还

原性流体（如 CH4）与地幔岩的反应。

2.3    下地幔

上地幔上部通常被认为是氧化环境，俯冲板块

携带的碳酸盐可能在上地幔中参与熔融，从而返回

至地表。常在金刚石中发现的碳酸盐矿物说明，板

块俯冲可以将碳酸盐带到至少转换带的深度。然

而，关于板块俯冲是否将一部分碳带入下地幔，以

及碳在下地幔的存在形式，都还存在很大争议。例

如，Kelemenhe和 Manning [2] 认为每年俯冲进入地幔

的碳为 0.0001～52 Mt。尽管如此，冷的板块俯冲有

助于将碳酸盐携带至地球更深处，而且越深的地幔

越有助于碳酸盐与周围地幔反应，并将碳酸盐转化

为金刚石或碳化物。如果这些来自板块俯冲的碳

被携带至核幔边界附近，则碳会经历多个相态转

变，最终存在形式受地核附近的金属铁等控制 [4]。

俯冲板块的碳是否进入下地幔深部，这决定于地幔

的温度、压力、氧逸度和碳存在形式。在较高的压

力下俯冲板块的碳酸钙可以与硅酸盐反应，并转换

为更加稳定的菱镁矿（MgCO3），而菱镁矿会随板块

俯冲至更大的深度，甚至可能到达下地幔或地核[44]。

高压实验显示二价铁在高压下可以通过歧化反应

产生 Fe0，如果是在下地幔底部和地核附近，则会存

在大量金属铁 [34,44]。因此，在更大的下地幔深度会

使得俯冲碳酸盐转换为金刚石或金属碳化物，从而

将其固定到地球深部。

3    CO2 对岩浆的成因贡献

CO2 是一种具有高度不相容性的组分，无论浅

部岩石圈还是地幔转换带的碳，只要参与地幔熔融

就会对岩浆组分产生重要影响，并可能对岩浆起源

起到关键作用[14]。CO2 对地幔深部熔融和岩浆起源

可能有着十分重要的意义。有研究认为，软流圈初

始熔融开始于 300 km以上。软流圈深部（＞300 km）

的初始熔融深度可能与 CO2 活动有关。低压下

CO2 在岩浆中的溶解度很低，幔源岩浆在迁移上升

过程中的减压脱气通常使岩浆脱去大部分 CO2。近

年来，室内高温高压实验在认识 CO2 对岩浆成因影

响机制上做出了巨大贡献。高温高压实验结果显

示，在 CO2 作用下，上地幔深部可以发生低程度部

分熔融并形成碳酸岩岩浆，随着熔融程度升高可以

演化成为碳酸盐化的硅酸岩岩浆[6,13]，这种碳酸盐化

的岩浆具有贫硅（硅不饱和）、富磷和轻稀土、亏损

高场强元素等特征 [7,45]。自然界出现的大部分火成

碳酸岩都是以碳酸钙为主，并不符合高温高压实验

结果。这些火成碳酸岩常常与碱性火山岩伴生，说

明二者之间又具有密不可分的成因联系。尽管火

成碳酸岩与碱性玄武岩在主、微量元素组成上存在

巨大差异，但在同位素组成上体现出同源性 [46]，二

者之间的成因联系一直没有得到很好的解释。这

种火成碳酸岩可能的起源有：直接来自地幔部分熔

融，来自岩浆的分离结晶过程，或者来自于母岩浆

的液相不混溶 [46]。然而，最近中国南海大洋钻探岩

芯研究发现，南海海盆扩张停止后在残留脊形成了

化学组成符合碳酸盐化硅酸岩岩浆的火山岩，并连

续演化为碱性玄武岩 [14]。这表明碳酸盐化岩浆演

化过程中通过脱去 CO2，自身可以直接连续演化成

为大洋碱性玄武岩。

大洋板内海山的基底主要由碱性玄武岩组

成。通常被认为形成于地幔柱的大洋海山链（如夏

威夷海山链 [47-48]、卡洛琳海山链 [49] 等）也常存在碱

性玄武岩。虽然 CO2 常被认为可以构成幔源岩浆

的重要组分，但目前发现的大洋火成碳酸岩只有两

处（Cape Verde岛和 Canary岛 [11]），而且大洋碱性玄

武岩的 CO2 含量通常也很低。尽管如此，大洋碱性

玄武岩也体现出其源区富集 CO2 的特征。碱性玄

武岩早期结晶的矿物（如橄榄石）中常出现富集

CO2 的熔融包裹体 [50]，全岩具有高 CaO、低 SiO2 等

与碳酸盐化岩浆相似的特征，以及碱性玄武岩的地

幔岩捕掳体中常出现碳酸岩熔体交代的现象 [51] 等，

这说明一些大洋碱性玄武岩的成因与 CO2 密切相

关。目前，国内外关于碳酸盐化岩浆与大洋碱性玄

武质岩浆的成因关系的认识仍远为不足。

研究幔源岩浆与 CO2 的成因联系涉及到 CO2

的来源。导致地幔 CO2 富集的最可能原因是大洋

板块俯冲 [17]。大洋板块（洋壳和沉积物）含有大量

沉积碳酸盐，且沉积碳酸盐可以通过较冷的俯冲带

进入地幔深部 [2,17]。俯冲-再循环的大洋地壳可能是

构成地幔不均一性的重要组分，常用来解释一些大

洋板内火山的成因。俯冲-再循环洋壳也可能是一

些地幔柱的主要来源，可以形成有年龄序列的典型

大洋海山链 [49,52-53]（如夏威夷海山链）。如果大洋板

块俯冲将地表碳酸盐带入地幔深部，则 CO2 在再循

环洋壳重返地表并熔融形成海山链的过程中可能

起到重要作用。
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4    板块俯冲过程的碳循环

大洋板块是地表过程的重要碳汇，而且是深部

碳循环的一个重要碳源（图 3） [54]。碳酸钙从海水中

沉淀形成大洋沉积物中碳酸盐，大量钙质生物壳体

的沉积作用也是大洋碳酸盐的重要来源。另外，大

洋地壳中也广泛存在着碳酸盐，主要是由于大洋裂

隙中的低温热液流体循环沉淀碳酸盐导致 [55]。大

洋浅水沉积物中往往存在大量碳酸盐，在碳酸盐补

偿深度以浅的碳酸盐可占沉积物体积分数的 50%
以上。然而，深水沉积物中大部分初始沉积的碳酸

盐会溶解，从而使得俯冲沉积物的碳酸盐大量减

少。然而，玄武质洋壳裂隙内的碳酸盐随着洋壳年

龄增长逐渐增多 [54]。据估计，洋壳中的碳酸盐可占

洋壳组分的 1%～2%，这主要是根据洋壳上层玄武

岩岩芯得出的结论 [54-55]。因此大洋沉积物和洋壳玄

武岩构成了俯冲板块的主要碳载体。目前，对深部

岩石圈地幔的碳组成仍存在较多未知（图 3）。
大洋板块俯冲是地球深部碳循环的重要一环，

板块携带的碳酸盐在俯冲带中的行为很大程度上

控制着地球内外的碳收支平衡（图 3） [2]。通常认为，

以碳酸钙为主的碳酸盐矿物在俯冲带容易发生脱

碳反应而释放 CO2
[56]。一般认为，携带碳酸盐的沉积

物在俯冲带先发生脱水再发生部分熔融作用，其中

沉积物熔融使得碳酸盐释放出 CO2，并参与到岛弧

岩浆活动，释放了大部分板块俯冲携带的碳（图 3）[57]。

实际上，自然界的碳酸盐大多含有一定的 Mg或 Mn
等元素 [58-59]。高压实验结果显示，富 Mg的碳酸盐

相对碳酸钙而言不易在俯冲带发生脱碳反应 [44]，这

可能使得至少一部分含 Mg碳酸盐可以通过俯冲带

返回至地幔中。另外，俯冲板块年龄和俯冲起始后

的不同阶段对碳酸盐的活动性也有较大影响。对

于年轻板块俯冲而言，俯冲带具有较高的温度，这

使得碳酸盐容易在俯冲带浅部发生熔融和脱碳。

对于初始俯冲阶段的俯冲带而言，俯冲碳酸盐也倾

向于熔融脱碳，并使其参与到岩浆活动中。对于老

的板块俯冲和成熟的冷俯冲带而言，碳酸盐倾向于

稳定于更大的深度，甚至被还原为更稳定的单质碳

（金刚石）（图 2），随着板块俯冲进入地幔深部 [60]。

 

 
图 3    板块俯冲导致的碳循环通量示意图（改编自文献 [2]）

碳通量数值来自文献 [2], 括号内数值来自文献 [9] （“-”表示未在研究中估算通量）, Dasgupta（2013） [61] 提出有 5 Mt C/a的通量来自蚀变

橄榄岩的俯冲

Fig.3    Model showing fluxes of carbon cycle induced by plate subduction (modified from reference [2])

Values outside the parentheses are from reference [2], values in parentheses from reference [9]("-" indicates that flux was not estimated ), Dasgupta (2013) [61]

suggested a value of 5 Mt C/a for subdution of altered peridotite
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关于板块俯冲携带碳进入地幔转换带的通量，

目前还存在很大争议（图 3）。但是，如果碳酸盐俯

冲进入深部地幔，会很大程度上影响到板块的性

质，其中俯冲板块的碳也受到深部地幔中氧逸度变

化的影响[34,60-61]。通常来说，俯冲带浅部和上地幔浅

部的氧逸度较高（适用于 Fe2+/Fe3+氧逸度计）（图 2），
其中的碳主要以碳酸盐或 CO2 形式存在。携带碳

酸盐的俯冲板片在一定深度会发生部分熔融 [17]，发

生熔融的深度与板片冷热有关，越热的板片发生部

分熔融的深度越浅。板片产生的碳酸盐化熔体将

与板片分离，分离的碳酸盐化熔体在浅部软流圈深

度形成碳酸盐化的硅酸盐熔体，随着深度增加形成

碳酸盐熔体。在更大的深度，熔融产生的碳酸盐熔

体会与周围的地幔橄榄岩还原环境发生反应（氧逸

度受 Fe0-FeO控制），并将碳酸盐熔体的碳还原为单

质碳 [17]。综上，俯冲板片在上地幔深度发生部分熔

融后，阻止了碳的进一步俯冲。也有研究认为，俯

冲板片在岛弧下部就发生了部分熔融，使得板片来

源的 CO2 参与到岛弧岩浆活动返回地表，或交代岛

弧下部的地幔楔。

5    存在的问题和未来研究展望

由于深部碳循环影响到地表系统的碳总量，并

对地球系统科学的建立有着关键作用，因此逐渐得

到了地球科学界的广泛重视。室内高温高压实验

在深部碳的存在形式、地幔熔融和岩浆过程中碳的

地球化学行为等方面做出了重要贡献。由于地质

活动过程中的碳非常活跃，通过天然样品研究深部

碳循环存在诸多局限性。尽管如此，自然界除了有

以钙质火成碳酸岩为主的岩浆岩以外，一些岩浆的

形成也需要源区有 CO2 的参与来解释，岩浆早期结

晶矿物中也往往携带了地幔来源的未脱气的碳组分。

尤其是一些岩浆或俯冲循环板块中携带了来自深

部的金刚石，这些都是开展深部碳循环研究的重要

切入点。未来的深部碳循环研究需要将室内高温

高压实验与天然样品的研究结合起来，下面列出未

来深部碳循环研究存在的主要问题和研究展望：

（1）碱性火山岩与地幔深部 CO2 的成因联

系。低熔融程度有利于富碱金属火山岩的形成，然

而，低熔融程度也会使 CO2 在熔体中高度富集。火

成碳酸岩非常少见，但是碱性火山岩很常见，碱性

火山岩成因与初始富 CO2 熔体的成因联系一直存

在争议。高度贫硅的碱性火山岩很难由单纯的低

熔融程度来解释，导致这些贫硅碱性火山岩形成的

原因不仅需要低的熔融程度，更需要 CO2 在源区起

关键作用。未来需要着重研究初始富集 CO2 的岩

浆如何脱碳、如何转化为碱性火山岩。

（2）板块俯冲过程中碳的地球化学行为。碳

酸盐矿物在板块俯冲过程中可能会与其他矿物反

应而脱碳，也可能参与到板片熔融贡献于岛弧或弧

后盆地火山活动，或随着板块俯冲进入地幔深处。

俯冲板块中碳的这些行为受到俯冲带热状态、俯冲

板块年龄、俯冲带氧逸度等因素的影响。未来需要

精确模拟俯冲带的温压条件和氧逸度及其对碳行

为的影响。

（3）地幔深部碳的存在形式。如果地幔深部

存在一个碳储库，这些碳的存在形式不仅受到温压

条件，而且受到氧逸度的影响。近年来，逐渐认识

到地幔橄榄岩在高压条件下主要体现为还原环境，

可以使得碳以还原态的金刚石（石墨）或金属碳化

物形式存在。但是，碳酸盐在金刚石中以包裹体形

式的出现说明地幔深部也可能存在氧化态的碳。

实际上，地幔体现出的组成不均一性可能反映了再

循环组分（如再循环洋壳）的存在，碳在这些复杂的

地幔组分影响下的存在形式是未来值得研究的重

要科学问题。

（4）火成碳酸岩与大陆岩石圈碳储库之间的

成因联系。地球上的火成碳酸岩以碳酸钙为主，而

绝大部分火成碳酸岩都出露在陆地上，尤其是在大

陆裂谷附近。然而，这些碳酸岩并不符合高压实验

研究产生的富 Mg原始碳酸岩组成，而更像是来自

大陆岩石圈底部的碳储库。大洋中出现的以碳酸

钙为主的碳酸岩距离非洲大陆不远，也可能来自大

陆底部的岩石圈碳储库。未来需要开展大陆火成

碳酸岩的成因研究及其与大陆底部岩石圈碳储成

因联系研究。

（5）地幔转换带中的碳储库。地幔转换带是

上、下地幔转换的过渡带，大量俯冲板块在此滞留

可能也导致了碳的富集。地幔转换带附近的碳很

可能通过参与地幔氧化还原熔融而参与到板内岩

浆活动中。未来值得通过开展来自滞留板块的板

内火山岩成因研究（如中国大陆东部碱性火山岩），

来检验地幔转换中碳的作用。

（6）板块俯冲和火山活动导致的碳通量。对

于地表系统而言，板块俯冲将地表的碳带入地幔

中，而火山活动（洋中脊、岛弧、板内火山活动）增

加了地表的碳总量。在地质历史时期，二者导致的

地球内外碳通量决定了地球上碳的分布和地表碳

总量。目前关于板块俯冲和火山活动对地表碳总
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量的影响还存在较大争议。未来工作需要针对代

表性俯冲带、洋中脊和板内火山开展系统的碳通量

研究工作。
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