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摘 要: 文中首先从板块构造与大陆构造的对比出发, 指出板块构造主要研究洋壳,洋壳主要研究玄武岩, 玄武岩

主要研究构造环境。大陆构造主要研究陆壳,陆壳玄武岩少花岗岩多, 因此,花岗岩在大陆构造研究中具有特殊的

地位。由于花岗岩比玄武岩复杂得多,其中尤以源岩和深度对花岗岩的影响最大, 是大陆花岗岩研究最重要的课

题。文中接着讨论了 S r和 Yb的变化对于花岗岩的意义, 指出它们可以作为花岗岩新的分类的标志, 主要与其形

成的深度有关。由于花岗岩大多形成于下地壳底部,于是,形成于不同深度的不同类型的花岗岩即与地壳厚度存

在一定的关系, 可以用来研究大陆垂直运动的变化, 识别地质历史上曾经存在过但现在已经消失的古高原和古山

脉。大陆构造主要研究块体的水平运动和垂直运动。由于垂直运动研究的难度大, 而且花岗岩在垂直运动研究中

具有的优越性, 因此,花岗岩研究最重要的地球动力学意义即在于地壳厚度问题。文中还讨论了花岗岩地壳厚度

研究与其他方面研究的关系,指出了花岗岩与地壳厚度关系研究存在的问题, 认为花岗岩与地壳厚度的研究具有

极大的前景, 将推进大陆构造学的研究,将推进花岗岩迈入新时代, 将开辟花岗岩研究的新纪元,将创立花岗岩堪

与玄武岩媲美的新的理论体系。
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0 引 言

花岗岩与地壳厚度的关系是一个新的课题,早

先的研究对此涉及很少, 原因是缺少有效的方法。

直到 1990年 D efant and Drummond关于 adakite论

文的发表,才使花岗岩与其形成的压力联系起来,才

使探讨花岗岩与地壳厚度的关系成为可能。De fant

and D rummond ( 1990)不只是提出了埃达克岩的新

名词, 而是开辟了一个研究花岗岩与压力关系的新

方法, 其最大的特点是将花岗岩的地球化学特征与

源区熔融残留相联系起来, 开创了花岗岩研究的新

思路,是花岗岩研究史上又一个光辉的里程碑。他

们区分开了压力不同的两类花岗岩: 一类是埃达克

岩,另一类是岛弧安山岩 -英安岩 -流纹岩 ( ADR )

组合。前者富 Sr贫 Y, 是高压下形成的; 后者贫 Sr

富 Y,在低压下形成。我们随后的研究在二者之间

填补了一个贫 Sr和 Yb的喜马拉雅型花岗岩 (李承

东等, 2004) ,后来又把 A型花岗岩加进去,遂分出 4

类花岗岩: 埃达克岩、喜马拉雅型、浙闽型 (相当于

岛弧安山岩 - 英安岩 -流纹岩组合 )和南岭型花岗

岩 (大体相当 A型花岗岩 )。我们解释上述四类花

岗岩的不同主要与源区压力有关 (张旗等, 2006,

2008, 2010a, b)。我们还根据埃达克岩的时空分

布, 厘定出堪与青藏高原媲美的晚侏罗世 -早白垩

世的中国东部高原,大致厘定了高原的范围、高原抬

升和垮塌的时间 (张旗等, 2001) , 随后又根据不同
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类型花岗岩的时空分布厘定出印支期以后可能出现

的 7个山脉和一个山地:华北北部山脉、西秦岭 -东

昆仑山脉、松潘 -中甸山脉、湘赣山脉、浙闽山脉和

羌塘 -金沙江山脉以及印支期的湖南山地等 (张旗

等, 2008)。

花岗岩与地壳厚度的关系是一个大题目, 具有

极其广阔的前景, 是花岗岩今后研究的方向。它不

仅能够将花岗岩研究推进到一个新的阶段, 还将极

大地推进大陆构造学说的研究。此前的研究只是打

开了一个小小的窗口, 更多精彩的内容正等待人们

去探索。

1 如何判断花岗岩形成的压力?

花岗岩与其形成压力的关系是人们感兴趣的话

题,在这方面, Defant和 Drummond是有功绩的, 正

是他们的研究 ( Defant and Drummond, 1990)开辟了

花岗岩成分与残留相关系研究的先河。他们指出,

形成埃达克岩的岩浆与石榴石残留相处于平衡,形

成于高压条件; 而岛弧 ADR与斜长石残留相处于

平衡, 形成于低压条件。 Pati o Douce ( 1999)也指

出,花岗岩之所以存在不同,可能与熔融的源区组成

和压力有关:花岗岩熔融后残留的镁铁质堆晶岩,在

低压下为斜方辉石 +斜长石组合, 在高压下为单斜

辉石 + 石榴石组合。R app et a.l ( 1991)的实验研

究表明,玄武岩在 0. 8~ 3. 2GPa下发生 10% ~ 40%

部分熔融时形成的岩浆具有 TTG的特征。在

0. 8GPa时, 残留相为 Amp+ P l Opx; 1. 6GPa时,残

留相为 Grt+ Cpx Amp P l Opx; 2. 2~ 3. 2GPa

时, 残留相为 G rt + Cpx Rut。 Peacock et a.l

( 1994) 在 800~ 1000 和水饱和条件下对拉斑玄

武岩的熔融实验表明, 当压力为 0. 8 ~ 1. 2GPa时,

残留相为 Amp+ Cpx(无 Grt和 Pl) ; 当压力为 1. 8~

2. 5GPa 时, 残留相为 Amp + Cpx + G r;t 压力 >

2. 5GPa,残留相为 Cpx+ G rt ( Am 消失 )。 X iong et

a.l ( 2005) 进一步阐述了残留相与熔体微量元素之

间的关系,指出与残留的角闪石平衡共存的熔体具

微弱的 L ILE富集和微弱的 HREE亏损,与石榴石平

衡共存的熔体强烈亏损 HREE和 Yb,与金红石平衡

共存的熔体具明显的 Nb Ta负异常。

TTG分为低铝 TTG和高铝 TTG。玄武岩如果

底侵到不太厚的下地壳, 发生部分熔融将形成低铝

TTG而不是高铝 TTG, 因为变质玄武岩 (基性麻粒

岩 )熔融的残留相将富含钙质斜长石, 这将抑制熔

浆中的 Sr和 A l2O3含量, 并产生 Eu负异常 ( Drum

mond and Defan,t 1990), 与高铝 TTG的成分不同。

实验证明,下地壳 ( 1. 6GPa, 53 km )高铝玄武岩通

过角闪石的脱水反应发生 5% ~ 10%的熔融将形成

低铝 TTG( A l2O3 = 12. 3%, S iO 2 = 68%时 ) ,残留物

为 P l+ Cpx + Opx ( Drummond and Defan,t 1990 )。

Barker and Arth ( 1976)指出, 低铝的奥长花岗岩 -

英云闪长岩是由角闪岩或含角闪石的辉长岩部分熔

融形成的 (残留相有斜长石, 无石榴石和角闪石 )。

而高压下变质玄武岩的部分熔融将产生高铝 TTG

( A l2O3 > 15%, S iO2 = 70%时 ) ,残余石榴石和角闪

石的存在使熔浆的 Y和 Yb分别低于 18 10
- 6
和

1. 9 10
- 6
, 并具高的 Sr/Y和 La /Yb比值 ( Drum

mong and De fan,t 1990; Defant and Drummong,

1990, 1993)。

埃达克岩与残留相关系的研究也扩展至其他花

岗岩类,例如淡色花岗岩。淡色花岗岩大多具有贫

Sr和 Yb的特征, 而通常认为过铝质的淡色花岗岩

是富铝的泥质岩低温下部分熔融形成的,是浅源的

( Harris andM assey, 1994; Ayres and H arris, 1997;

Pat ino Douce, 1999; V isona and Lombardo, 2002; 张

金阳等, 2003; 张宏飞等, 2005; 郭素淑和李曙光,

2007)。我们认为,淡色花岗岩如果具有低 Sr和 Yb

的特点,低 Sr表明残留相有斜长石, 低 Yb表明残留

相有石榴石,源岩可能为是含石榴石和斜长石的高

压麻粒岩,对应的压力可能不及埃达克岩但大于岛

弧 ADR(李承东等, 2004)。喜马拉雅地区有许多新

生代的淡色花岗岩出露, 最近有越来越多的研究支

持它们形成于较大的压力下 (如: Curr ie et a.l ,

1998; Neog i et a.l 1998; Sy lvester, 1989, 1998;

Kotkov ii andH arley, 1999; 杨晓松等, 2001a, b; 张

金阳等, 2003;廖群安等, 2003;刘树文等, 2005;李鹏

春等, 2007)。综合各种资料, 喜马拉雅地区淡色花

岗岩形成的压力可能在 0. 8~ 1. 5GPa之间,低于埃

达克岩, 高于岛弧 ADR (详见张旗等, 2006, 2008,

2010a的讨论 )。

A型花岗岩的成因和形成深度也有争议。但多

数学者认为 A型花岗岩的形成与地壳减薄事件有

关, 多出现在碰撞后 (造山后 )和板内环境 ( Co llins

et a.l , 1982; Wha len et a.l , 1987; Sy lvester, 1989;

Bon in, 1990; Eby, 1992; Nedelec et a.l , 1995;

Whalen et a.l , 1996; P itcher, 1997; Barbarin, 1999;

Zhang et a.l , 2007; 贾小辉等, 2009; 李社宏等,

2010)。根据 Pati o Douce( 1997)的研究, A型花岗
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岩熔融的残留相在相对较低压力下至少应该包括单

斜辉石和斜长石,在相对较高压力 (中地壳? )至少

应该包括斜方辉石和斜长石。他认为, 钙碱性岩浆

在上地壳 0. 4GPa的深度范围内经黑云母的脱水

熔融可以形成富硅的 A型花岗岩 ( Pat i o Douce,

1997) ,他还强调, A型花岗岩形成在正常或较小的

地壳厚度, 是低压型的花岗岩 ( < 15km, Pat i o

Douce, 1999)。Pati o Douce andM cC arthy ( 1998)

则认为,英云闪长岩在 < 0. 8GPa下熔融可以形成 A

型花岗岩。

我们的研究发现, 花岗岩与残留相的关系集中

体现在 Sr和 Yb的含量变化上, 据此, 我们按照 Sr

和 Yb的含量对花岗岩进行了新的分类 (张旗等,

2006, 2008; 张旗等, 2010a), 分出高压的埃达克岩、

较高压的喜马拉雅型花岗岩、低压的浙闽型花岗岩

(相当于岛弧安山岩 - 英安岩 - 流纹岩组合 )和很

低压的南岭型花岗岩 (相当于 A型花岗岩 )。

上述花岗岩形成压力之所以不同, 主要依据的

是熔体与残留相平衡的理论。与埃达克岩浆平衡的

是石榴石, 石榴石出现的最小压力在0. 8~ 1. 0GPa,

斜长石消失的最小压力大约在 1. 2GPa, 因此,埃达

克岩出现的最小压力应 > 1. 2GPa(大多 > 1. 5GPa,

有金红石出现, X iong et a.l , 2005) ; 与喜马拉雅型

花岗岩浆平衡的残留相是斜长石 + 石榴石 ( 0. 8~

1. 4GPa), 与浙闽型花岗岩浆平衡的残留相主要是

斜长石 ( < 0. 8~ 1. 0GPa), 与南岭型花岗岩浆平衡

的残留相为富钙的斜长石 ( < 0. 8GPa)。不同残留

相的出现与各种因素有关, 如源区组成、温度、压

力、水和挥发分的有无和多少等等。但是, 最主要

的是压力 (张旗等, 2008)。因此, 该分类的意义和

作用在于主要反映了花岗岩形成时源区所在的深度

和压力不同 (张旗等, 2010a)。

2 花岗岩形成的压力与地壳厚度

的关系

花岗岩形成的压力与深度有关是不言而喻的,

但是, 将深度转换为地壳厚度至少需要满足如下 3

个前提: ( 1)花岗岩必须形成于地壳底部; ( 2)花岗

岩从形成到固结的过程中,地球化学成分 ( Sr和 Yb

含量 )没有很大的变化; ( 3)压力为静水压力。

2. 1 花岗岩是否主要形成于地壳底部?

花岗岩主要形成在地壳的哪个部位有不同的认

识。多数人认为花岗岩既可以形成在地壳底部,也

可以形成在地壳中部或上部, 只要满足花岗岩熔融

所需要的热即可 ( Bon in, 2007; Kemp e t a.l ,

2007)。不错,花岗岩熔融的第一要素是热, 热从哪

里来? 可能的原因很多,如地热增温带来的热、放射

性蜕变产生的热、构造摩擦热、玄武岩以及软流圈上

涌带来的热等等。上述因素中, 有些不足以导致花

岗质岩浆的熔融, 如正常的地热增温率以及放射性

元素蜕变等。强烈的构造挤压的确可以产生花岗质

熔体,如高级变质岩中分异的深色和浅色条带以及

混合岩化作用,但是, 其规模很小, 不可能导致较大

范围地壳的部分熔融。实际上, 能够引发具有一定

规模的花岗质岩浆熔融的热主要来自玄武质岩浆上

侵和软流圈上涌两个因素, 尤其大规模的花岗质岩

浆活动必定伴随软流圈的大规模上涌。下地壳底部

与地幔接触的部位 (壳幔过渡带 )是地壳最热的部

位, 下地壳底部也是玄武质岩浆底侵的最佳部位,因

此, 这里是花岗岩形成的温床, 全球绝大多数花岗

岩, 尤其是有一定规模的花岗质岩浆活动,应来源于

下地壳底部。

许多模式 (和教科书 )认为花岗岩可以形成在

地壳的内部。这些模式认为, 如果玄武质岩浆上侵

到地壳内部,例如中地壳,也能够引发岩石的部分熔

融形成花岗岩。从理论上说,上述模式是可能的,但

是, 实际上有多少可能性是值得商榷的。因为,即使

玄武岩侵入到地壳上部,可以带来热,但这种热是有

限的,持续时间很短, 不可能产生大量的花岗质岩

浆。玄武质岩浆一旦离开地幔上升进入地壳, 即处

于降温过程,玄武质岩浆即使可以停滞在地壳某个

部位一段时间,岩浆将很快降温固结,最可能产生的

是某种程度的接触变质作用, 很难使围岩地壳熔融

产生花岗岩。如野外在许多辉长岩侵入体边部可以

见到宽度不一的接触变质带 (最高变质可达辉石角

岩相 ) ,而很少见到辉长岩边部有熔融的花岗质岩

浆的现象,即使是规模巨大的大火成岩省。地球物

理资料显示,青藏高原的藏北地区中地壳内存在低

速带,指示有大面积的部分熔融 (部分熔融的物质

就应是花岗岩浆 )物。我们解释上述低速带代表的

熔融的岩浆可能是从下地壳底部侵位到地壳内部停

滞在那里的尚未固结的花岗质岩浆, 而非岩浆形成

的地方。以华北为例, 中国东部高原从 165M a开始

首先在华北北部出现,随之向南扩展,大别和长江中

下游最早的埃达克岩是 152M a的,高原大约从 130

~ 125M a之后开始垮塌 (张旗等, 2008 )。因此, 中

国东部高原持续的时间至少是从 152~ 130M a。据
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目前的资料,出现在这个年龄段的花岗岩绝大多数

是埃达克岩,目前还未发现有浙闽型和南岭型花岗

岩出现的实例,说明在高原持续期间出现的花岗岩

都是来自下地壳底部的。当然,随着研究工作的进

展,可能会有 152~ 130M a期间的浙闽型、南岭型花

岗岩出现,如果没有其他的解释,或许就是地壳内部

熔融的了。如果出现这种情况,就需要特别予以关

注,估计这种岩体的规模不可能很大, 如果岩体很

大,则需要重新研究 (重新进行野外和室内研究 )。

A型花岗岩是高温的, 这是学术界普遍的共识, 因

此, A型花岗岩最可能产于下地壳底部。只有淡色

花岗岩,大多认为是浅部形成的。因为,泥质岩熔融

的温度较低, 700 ~ 800 即可。许多变质岩中的浅

色脉具有淡色花岗岩的特点也使许多人坚信花岗岩

可以是浅部成因的。浅色脉体可以具有淡色花岗岩

的地球化学特征,但是这些脉体不可能汇聚起来组

成较大 (例如 1km
3
左右 )的岩体, 因此,浅色脉体与

淡色花岗岩的意义是不同的。如前所述, 淡色花岗

岩的熔融实验表明它的形成压力是较大的, 并非早

先认为的是浅源的。

2. 2 花岗岩能否演化和怎样演化?

学术界普遍认为花岗岩是能够演化的, 是能够

发生结晶分离的,可以由玄武岩演化为安山岩直至

流纹岩。随着岩浆的演化, 主元素和微量元素及其

比值会发生变化,例如,随着岩浆的演化, 从基性变

为酸性,斜长石减少, 牌号降低,钾长石增加,石英增

加,于是, Sr减少, K和 Rb增加, Rb /Sr和 K /Sr比值

增加, Sr/Y和 Sr/Yb比值降低等等, 在哈克图中能

够得到很好的相关曲线。但我们认为, 花岗质岩浆

不同于玄武质岩浆,是很难发生结晶分离的,原因是

花岗岩有很大的黏性 (张旗等, 2008)。那么实际情

况有没有随着岩浆演化 Sr含量发生变化的呢? 以

华北为例,一个大岩体,可以由闪长岩、石英闪长岩、

花岗闪长岩和花岗岩组成, 如果它们统统是埃达克

岩, Sr含量不论哪种岩石都很高 ( Sr含量很少有 <

300 10
- 6
的 )。又如南岭,那里的花岗岩以南岭型

花岗岩为主,有少量浙闽型的, Sr含量都很低, 很少

有 Sr含量 > 300 10
- 6
的。如果一个复式岩体由不

同类型的花岗岩组成, 例如有埃达克岩和浙闽型的

或埃达克型和南岭型的,它们的时代必然不同,不存

在演化关系。如果埃达克岩早、浙闽型和南岭型晚,

Sr含量是降低了。如果埃达克岩晚于浙闽型和南

岭型, 则 Sr含量增加了。前者的实例很多,如青海

省宗务隆山 (张旗等, 2010b之图 2)、内蒙古白音宝

力道 (张旗等, 2010b之图 4)、大别 (张旗等, 2010b

之图 5)、华北克拉通古元古代 (张旗等, 2010b之图

10)、川西瓦斯沟 (张旗等, 2010b之图 11)等, 后者

的实例较少, 如松潘 - 甘孜 (张旗等, 2010b之图

8)。合理的解释是地壳厚度变化的结果,而非岩浆

演化的结果。

2. 3 混合作用对 Sr含量的影响有多大?

有人提出, 不同花岗质岩浆之间以及玄武质岩

浆与花岗质岩浆之间的混合作用可以改变 Sr和 Yb

含量。首先,我们同意混合作用对于花岗质岩浆有

一定的作用,但是, 花岗质岩浆混合的程度是非常有

限的;其次,混合绝大多数是在下地壳底部岩浆熔融

区进行的,岩浆一旦离开其熔融的源区向上侵入,即

处于降温过程, 混合的可能性就显著降低了 (张旗

等, 2007)。在下地壳底部, 岩浆 (玄武岩与花岗岩、

或花岗岩与花岗岩 )无论怎样混合, 无论混合到何

种程度,均不可能明显改变 Sr和 Yb的含量, 因为,

Sr和 Yb含量主要与压力有关。埃达克岩与埃达克

岩混合仍然是埃达克岩, 浙闽型花岗岩与浙闽型花

岗岩混合仍然是浙闽型花岗岩。当然,花岗质岩浆

在上升过程中容易发生流动分异作用,野外露头上

流动分异现象是常见的, 可以局部改变花岗岩的矿

物组成, 但不可能改变花岗岩的类型, 不会影响 Sr

和 Yb所指示的意义。

有人认为玄武质岩浆与花岗质岩浆的混合足以

改变花岗岩中的 Sr含量,因为, 玄武岩普遍是富 Sr

的。首先,我们不否认上述混合的可能性。如果假

定玄武岩与花岗岩按照 1 1的比例混合,混合形成

的岩浆为闪长质成分的,如果原先的花岗岩 Sr含量

低, 混合后的闪长岩 Sr含量增加了, 变为了埃达克

岩。在这种情况下,混合作用的确起了很大的作用。

其次,如果混合的比例以花岗质岩浆居多,玄武质岩

浆居少, 混合后仍然为花岗质成分的, Sr含量增加

不明显,可能对花岗岩分类没有很大的影响。第三,

我们看看实际情况。这种混合可以发生在各个地

方, 在华北有这种混合, 在浙闽和南岭也有这种混

合。如果华北的埃达克岩是这种混合的结果,那么,

浙闽为什么埃达克岩很少,南岭埃达克岩几乎没有?

第四,华北和浙闽、南岭岩石组合上有一些区别: 华

北以埃达克岩居多,岩石组合为花岗岩 -花岗闪长

岩 -石英闪长岩 -闪长岩, 浙闽主要是花岗岩和花

岗闪长岩,石英闪长岩很少; 南岭则主要是花岗岩,

花岗闪长岩都很少。这种组合与 Sr含量有一定的

相关性。据我们的观察,在浙闽地区,石英闪长岩很
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少,规模很小,但是,很有意思的是,大多数石英闪长

岩具有埃达克岩的特征。这个现象很好解释。因为

Sr主要赋存在斜长石中,与斜长石含量和牌号关系

密切。如果斜长石多, 牌号高, 则 Sr含量高。斜长

石牌号高,则是中长石和拉长石。有中长石和拉长石

的岩石必定不是花岗岩, 而是闪长岩。因为,以更长

石为主的花岗岩 Sr含量不可能高。综合上述 4点,

合理的解释是:理论上我们不能排除玄武质岩浆与花

岗质岩浆混合的可能性,但是,实际上这种混合使 Sr

含量增加的假设是很难在自然界见到的。为了稳妥

起见,我们在实际工作中应当注意排除混合现象的干

扰,如果做到这一点,该方法的应用应当是可靠的。

还有人认为华北花岗岩 Sr高与华北寒武 -奥

陶系灰岩发育有关,灰岩富 Ca和 Sr, 花岗岩与灰岩

混染了,故 Sr含量高。这种可能性几乎是不存在

的,因为,寒武纪 -奥陶纪地层分布在地壳很浅的部

位,花岗岩从地壳底部上升至此温度已经很低了,很

难与灰岩发生混染作用。其次,即使混染了,但是,

花岗岩即将固结, Sr如何在岩浆中扩散也是一个问

题。此外,许多花岗岩并不与灰岩接触, Sr高就无法

解释了。还有,华南灰岩比华北还多,华南花岗岩为

什么 Sr含量不高? 因此,混染的说法是很难成立的。

为了进一步说明这个问题, 我们可以对比一下

华北和浙闽花岗岩。图 1为我们收集的华北和浙闽

地区的晚侏罗世 -早白垩世花岗岩资料, 从图 1看

出, 华北的花岗岩富 Sr贫 Yb, 浙闽则贫 Sr富 Yb。

图 1 华北 (包括长江中下游 )和浙闽地区晚侏罗世 -

早白垩世花岗岩的 S rYb图 (张旗等, 待刊 )

F ig. 1 Sr Yb d iagram show ing the com par ison of the

Late Jurassic Early Cretaceous gran ites from

North Ch ina ( inc lude the Low er reaches of the

Yangtze R iver ) and the Zhej iang Fu jian area

( Zhang Q et a .l , in press)

我们所选用的样品包括了所有各种不同的花岗岩类

(从闪长岩、石英闪长岩、花岗闪长岩到花岗岩 ), 包

括了各种各样的源岩,包括了各种混合作用的影响

(玄武岩与花岗岩混合、花岗岩与花岗岩混合以及

可能的花岗岩与围岩的混染等 )以及花岗岩各种可

能的演化的情况 (虽然我们不赞同花岗岩演化的观

点 )。上述两个地区在 SrYb图中分布的差异最合

理的解释是地壳厚度的不同: 华北地壳厚, 所以富

Sr贫 Yb; 浙闽地壳薄, 所有贫 Sr富 Yb。

2. 4 静水压力问题

花岗质岩浆是熔体,其所受的压力指的是上覆

物体的压力,即静水压力。至于地壳内部是处于挤

压或伸展应力状态与底部花岗质岩浆熔融无关。它

不像变质岩,变质岩具塑性, 必须考虑围压和构造超

压的共同影响。

于是, 在满足上述 3个前提的条件下, 花岗岩

形成的压力即可计算为深度并转换为地壳厚度: 埃

达克岩形成的压力最大 ( > 1. 5GPa ), 相应的深度

即地壳厚度也最大 (约 > 50km ); 喜马拉雅型花岗

岩指示的地壳厚度较大 (压力大约在 0. 8~ 1. 5GPa

之间, 相应的深度和地壳厚度在 40~ 50km之间 );

浙闽型花岗岩为正常地壳厚度 (压力 < 1. 0GPa, 约

相当于 30~ 40km的深度和地壳厚度 ) ; 南岭型花岗

岩地壳厚度最薄 (压力约 < 0. 8GPa, 形成的深度和

地壳厚度 < 30km )。

3 花岗岩与大陆构造

3. 1 板块构造与玄武岩

板块构造主要研究洋壳, 洋壳主要由玄武岩组

成,玄武岩主要研究构造环境。全球构造环境主要

有 3种:洋中脊、岛弧和洋岛 (海山 )。而弧后盆地、

弧前盆地、裂谷、洋底高原等, 是从上述环境中派生

出来的,属于次要的构造环境。 3个不同环境玄武

岩之间的差异主要取决于地幔源岩的不同: N

MORB的源岩是弱亏损地幔岩 (二辉橄榄岩 ), 岛弧

拉斑玄武岩 ( IAT )的源岩是强亏损的地幔岩 (方辉

橄榄岩 ), 洋岛玄武岩 ( O IB)的源岩为富集地幔 (石

榴石二辉橄榄岩 )。弱亏损的二辉橄榄岩处于板块

扩张脊,强亏损的方辉橄榄岩产于岛弧,富集地幔源

于地幔柱 ( Pearce et a.l , 1984a)。于是, 不同的玄

武岩来自不同的源岩,不同的源岩产于不同的构造

环境,玄武岩即与构造环境挂上了勾。这里的关系

是: 玄武岩 -源岩 -环境。如果地幔源岩可以出现
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于不同的构造环境,则上述关系不存在。经过几十

年的研究, 证明源岩与环境偏离的几率非常小, 于

是,上述关系被学术界普遍认可。

板块构造推动岩石学研究的最大贡献是开辟了

全新的岩石大地构造研究领域,在上个世纪 80年代

即将玄武岩理论发展到几乎完美的地步 (如 Pearce

et a.l , 1984a)。按照板块构造理论,玄武岩的成因

与其产出的构造环境密切相关,任何玄武岩不能例

外。花岗岩研究在板块构造理论中不占重要位置,

因为它出露较少,且与玄武岩密切相关,也可运用玄

武岩的理论予以解释 (如 Pearce et a.l , 1984b)。

3. 2 大陆构造与花岗岩

大陆构造主要研究陆壳,陆壳玄武岩少,花岗岩

多,因此,在大陆构造中花岗岩具有重要的地位。花

岗岩绝大多数出露在陆壳而非洋壳上,因此,要用大

陆构造理论而不是板块构造理论来指导花岗岩的研

究 (张旗等, 2008)。

大陆花岗岩研究什么? 早先的研究着眼于花岗

岩的源岩特征,如 I、S、A、M、H型花岗岩等, 已经取

得很大的成绩。随后跟着玄武岩学步, 也致力于花

岗岩形成的构造环境研究, 还不适当地包括了碰撞

和碰撞后等 环境 (张旗等, 2008) , 最近花岗岩混

合作用的研究也备受关注。据笔者的认识, 大陆花

岗岩种种变化的最重要的制约因素有两个: 一个是

源岩, 另一个是深度 (张旗等, 2008)。因此, 对比玄

武岩, 如果用几句话加以归纳的话:板块构造主要研

究玄武岩,着眼于玄武岩形成的构造环境;大陆构造

主要研究花岗岩,着眼于源岩及其形成的深度。

判断地壳厚度主要依靠花岗岩, 花岗岩主要依

靠 Sr和 Yb的含量: Sr> 300 10
- 6
, Yb < 2. 5

10
- 6
, 代表很厚的地壳; Sr< 400 10

- 6
, Yb< 2. 0

10
- 6
, 代表较厚的地壳; Sr< 400 10

- 6
, Yb >

1. 5 10
- 6
, 为正常厚度的地壳; Sr < 100 10

- 6
,

Yb> 1. 5 10
- 6
, 为减薄的地壳。上述指标几乎排

除了各种可能的因素对压力的影响。例如, 不论什

么源岩 (玄武岩、TTG、泥质岩、杂砂岩、基性、中性和

酸性的各种变质岩 ), 只要地壳厚度足够大, 形成

的必然是埃达克岩 (张旗等, 2008)。

3. 3 花岗岩判断地壳厚度的优越性

大陆构造主要研究陆壳的水平运动和垂直运

动。大陆的水平运动已经进行了许多卓有成效的研

究,最著名的例子就是印度板块与欧亚板块碰撞导

致的青藏高原的侧向挤出构造。迄今为止, 人们对

何时何处水平运动几何已经有了较好的方法和较深

的认识。例如,郯庐断裂带何时开始发育? 两盘位

移距离在侏罗纪是几何? 在白垩纪是几何? 红河断

裂带何时开始发育,何时右旋走滑? 滑移距离几何?

何时改变为左旋? 滑移距离几何? 阿尔金断裂带何

时开始发育,右旋走滑距离几何? 不同地段 (西段、

中段、东段 )走滑距离几何? 等等。

相比水平运动, 垂直运动的研究和识别就困难

多了。如何判断地壳加厚或减薄了呢? 通常的方法

有构造学、沉积学、矿物学、古生物学、古地理学、同

位素地球化学等。构造推覆、挤压造成地壳重叠、加

厚, 构造拉伸、地壳开裂使地壳减薄, 这是人所共知

的。盆地的出现代表伸展减薄, 粗碎屑物的大量堆

积指示地壳的抬升剥蚀。同样, 不同矿物 (如蒙脱

石、绿泥石、伊利石等 )产出的环境、古生物变迁、古

水流、古温度、古高程的研究等, 都可以给出地壳加

厚或减薄的信息。上述方法中, 除了少数可以给出

定量的抬升幅度外 (尤其古高程计 ), 许多方法只能

给出定性的结论。我们知道, 现代地球上有 3大高

原: 青藏高原、安第斯高原和科罗拉多高原, 还有许

许多多的高度相对较低的高原,如云贵高原、山陕高

原、伊朗高原、(土耳其的 )安纳托利亚高原等。山

脉就更多了。将今论古,我们相信,在地质历史上也

一定出现过许多宏伟的高原和山脉, 尽管现在已经

消失得无影无踪了。问题是, 我们怎么知道在什么

时候什么地方曾经出现过高原和山脉? 它们的范围

有多大? 持续时间有多长? 什么时候抬升? 在什么

时候垮塌? 这个问题非常重要,又非常棘手,困扰学

术界多年,直到 20年前发现埃达克岩才开辟了解决

这个问题的途径 ( Defant and Drummond, 1990)。

研究表明, 采用新的花岗岩分类方法, 查明不

同类型花岗岩的时空分布, 即可判断一个地区随着

时间演化地壳厚度变化的情况。埃达克岩和喜马拉

雅型花岗岩指示地壳较厚, 代表高原或山脉; 浙闽

型和南岭型花岗岩指示地壳较薄, 代表平原或低

地。如果在一个地区有埃达克岩和喜马拉雅型花岗

岩集中出现, 则可根据上述花岗岩的时空分布厘定

出地壳加厚区的范围, 如果该范围呈面型分布则为

高原, 如果呈带状分布则为山脉。按照上述方法,

我们已经厘定出晚侏罗世 -早白垩世的中国东部高

原和印支期的湖南山地 (喜马拉雅型花岗岩占优,

埃达克岩较少, 据张旗等, 2008)和印支期以来的 7

个山脉 (华北北部山脉、西秦岭 - 东昆仑山脉、松潘

-中甸山脉、湘赣山脉、鄂霍次克山脉、浙闽山脉和

羌塘 -金沙江山脉等, 张旗等, 2008) (图 2)。
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图 2 中国中 -新生代的高原和山脉分布图 (资料来源见张旗等, 2008)

Fig. 2 D istribution of the p lateaus and mounta ins in Ch ina dur ingM esozo ic and Cenozoic

3. 4 花岗岩判断地壳厚度的局限性

利用花岗岩类型判断地壳厚度是一个可行的方

法,但是,不可否认,该方法也有一定的局限性:

( 1) 伴随地壳厚度的变化必须有花岗岩出现。

如果没有花岗岩, 就失去了判断的前提。地壳是否

加厚决定于地壳的应力状况,花岗岩是否出现,在何

时何地出现,取决于有否来自地幔的热供给,二者无

必然的联系。以华北为例,太古代不考虑,从元古代

开始, 华北地块的中部 (山西省及其向南北的延伸 )

有大量古元古代花岗岩 ( 2. 1~ 1. 6Ga)出露, 北部有

少量石炭纪 -早侏罗世的花岗岩, 东部有大量侏罗

纪 -白垩纪的花岗岩。于是,我们判断地壳厚度只

能就上述时代和上述地区, 超出上述范围就无能为

力了。例如,在中元古代 -石炭纪 (约 1. 5~ 0. 3G a)

的漫长时间内,华北几乎无花岗质岩浆活动的记录,

是花岗岩判断地壳厚度的盲点,该时期地壳厚度几

何只有求助于其他方法了。华南的情况好一些,有

新元古代、加里东期、海西期、印支期和燕山期的花

岗岩 (孙涛等, 2003 ), 可能给出一个地壳厚度变化

的较连续的概念,这是一个极有吸引力的课题。

( 2) 利用花岗岩圈定的山脉和高原范围小于或

等于实际的高原和山脉范围。这同样取决于花岗岩

发育的情况:如果在高原和山脉范围内花岗岩只是

局部发育, 则花岗岩圈定的范围小于实际的范围;

如果花岗岩普遍发育, 则花岗岩圈定的范围大体可

以反映高原和山脉的面貌。仍以中国东部高原为

例, 有侏罗纪 -白垩纪花岗岩大范围出露, 在辽宁

-内蒙古接壤地区, 北部出现晚侏罗世的浙闽型和

南岭型花岗岩, 南部出现晚侏罗世的埃达克岩, 分

界线在张家口 - 围场 -赤峰 - 彰武一带 (张旗等,

2008)。在高原南部, 埃达克岩集中出现在长江中

下游一带, 皖南未见埃达克岩出露, 因此, 高原的

南界在安徽省境内大体紧贴长江中下游的南岸。向

东由于第四纪大范围覆盖情况不清。在高原西部,
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目前已知的埃达克岩仅出现在太行山以东 (涞源和

麻棚一带 ), 山西省境内有少量中生代的花岗岩和

火山岩, 但性质和时代不清, 故按照现有资料圈定

的高原西界并不确定。又以秦岭 -大别为例, 在陕

南及其以西的西秦岭有许多印支期 ( 245 ~ 200M a)

的埃达克岩和喜马拉雅型花岗岩出露 (张旗等,

2009) , 显示了一个山脉的雏形 (向西可达青海省的

西端 ) , 向东沿桐柏、大别和苏鲁则很少有印支期花

岗岩的出现, 直至山东荣成石岛, 才见到一个岩体

(约 225~ 215M a, 据曾令森等, 2007), 却是 A型 (南

岭型 )的, 并非山脉。那么, 从石岛以西到陕南以东

是什么情况? 西昆仑山脉向东终止于何处? 不知道。

( 3) 利用该方法判断地壳厚度的精度约 >

10km。地壳厚度是逐渐变化的, 如果厚度变化很

小,不超过 10km, 花岗岩无能为力。只有地壳厚度

变化超过 10km,在花岗岩的地球化学特征上才有所

显示。究其原因, 可能与残留相组成的变化有关。

任何事物都遵循从量变到质变的规律。我们厘定的

不同类型花岗岩之间的界线可能即代表了这种质的

变化。在正常的地壳厚度下,岩浆熔融的残留相为

角闪石 +斜长石 (相当于浙闽型花岗岩, 为正常地

壳厚度 )。随地壳厚度增加 (这是一个量变过程 ) ,

当厚度增加到一定程度,导致石榴石开始出现,即发

生了质变,残留相由斜长石 +石榴石组成 (相当于

喜马拉雅型花岗岩, 相当于 40~ 50km地壳厚度 )。

随着地壳厚度和压力的继续增加直至斜长石消失,

即跃进到另一个质变的界线:残留相变为石榴石 +

单斜辉石 +金红石 (无斜长石 ) , 出现埃达克岩 (相

应的地壳厚度 > 50km )。因此, 南岭型、浙闽型、喜

马拉雅型和埃达克岩大体相当于地壳厚度不同的 4

个台阶,它反映在花岗岩 Sr和 Yb含量的变化上,源

于残留相组成的变化。地壳厚度更加细微的变化,

目前还捕捉不到,需要进一步的研究。

4 研究地壳厚度的意义

板块构造最主要的活动是板块扩张和板块俯

冲,因此,主要研究的是水平运动 (俯冲可看作水平

运动的一个分量 )。大陆构造主要研究陆壳的水平

运动和垂直运动。水平运动体现在块体的位移、走

滑和旋转上, 垂直运动体现在地壳厚度的变化上。

地壳厚度变化的意义体现在下述几个方面:

( 1) 地壳厚度不同与水平运动的应力有关。挤

压导致地壳加厚,拉伸导致地壳减薄。因此,挤压和

伸展是大陆构造两个最基本的要素。相向的水平运

动造成挤压,相背的水平运动导致伸展。挤压使地

壳加厚、地表抬升, 形成高原和山脉, 水平运动转变

为 (向上的 )垂直运动;伸展导致地壳减薄和地表下

沉, 也是水平运动引发的一种 (向下的 )垂直运动。

在这里,水平运动起主导作用。山脉和高原的垮塌,

厚地壳减薄,物质向周围流动,是垂直运动引发了水

平运动,此时, 垂直运动成了主导。相向的水平运动

如果正面受阻,地壳只有加厚一个出路, 于是, 是水

平运动导致了垂直运动。如果相向的水平运动是斜

向受阻,地壳可能加厚, 也可能不加厚, 但是,必然引

起地块的走滑和旋转。因此, 研究地壳厚度变化与

构造应力的关系是大陆构造的重要课题。如三叠纪

时崛起的华北北部山脉, 东西长约 4000km, 已知在

西段存在三叠纪由北向南的大规模推覆构造, 在燕

辽地区存在印支期强烈的南北向挤压事件 (郑亚东

和王涛, 2005;徐刚等, 2003, 2005; 胡健民等, 2005),

上述构造与华北北部山脉的抬升是否有关值得注

意。又如中国东部高原与燕山运动的关系, 董树文

等 ( 2007)认为 ( 165 5)M a是燕山运动强烈挤压的

主幕, 而主伸展垮塌期在 135 ~ 100M a。据我们研

究, 高原北部的确在 165M a崛起, 与上述作者的结

论一致;而高原垮塌根据花岗岩的资料大体在 130

~ 125M a以后,略晚于董树文等 ( 2007)的估计。燕

山运动的挤压事件对应于高原的抬升,燕山运动的

伸展事件对应于高原的垮塌。看来, 燕山运动与高

原可能有密不可分的联系, 是研究中国东部大陆构

造的水平运动与垂直运动关系的极佳场所。

( 2) 地壳加厚形成高原和山脉, 对气候、生物、

环境会产生明显的影响。青藏高原之所以成为国际

学术界关注的焦点,正是因为青藏高原的隆起对东

亚乃至全球大气环流、生物变迁产生了重要的影响。

秦岭虽然不是很高, 却是中国南北气候的分界线。

中国东部高原对于东亚地区晚侏罗世 -早白垩世的

气候、环境影响如何还不清楚。但是,晚侏罗世 -早

白垩世中国东部南北气候的分野可能与高原有关,

例如,北部发育热河生物群, 南部发育建德生物群;

北部盆地为温湿环境,盛产煤和石油;南部盆地为干

热环境,出现沙漠化 (张旗等, 2008)。

( 3) 厚地壳和薄地壳矿产不同。厚地壳出现的

花岗岩是埃达克岩和喜马拉雅型花岗岩,与金铜成

矿有关 (蔡志勇等, 2005; 张旗等, 2008, 2010c; 李印

等, 2009); 薄地壳出现的为浙闽型和南岭型花岗

岩, 尤其后者, 与钨锡成矿有关 (张旗等, 2008, 2009,
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2010c)。故研究何时何地地壳厚度多少, 对金铜钨

锡找矿有指导意义。

5 小 结

( 1) 板块构造主要研究洋壳, 洋壳主要由玄武

岩组成,玄武岩的变化主要受其形成的构造环境制

约,因此,玄武岩与其形成的构造环境的关系研究即

成为玄武岩最重要的任务和方向。对比板块构造,

大陆构造主要研究陆壳,陆壳中玄武岩少花岗岩多,

因此, 花岗岩在大陆构造研究中的地位比玄武岩重

要。大陆花岗岩的变化比玄武岩复杂得多, 受各种

因素制约,其中尤以源岩和深度影响最大。因此,研

究花岗岩与其源岩组成和形成深度即成为花岗岩研

究最重要的课题。

( 2) Sr和 Yb的变化在花岗岩地球化学研究中

具有特殊的意义,可以作为花岗岩新的分类标志,主

要与其形成的深度有关。由于花岗岩绝大多数形成

于下地壳底部,于是, 形成于不同深度的不同类型的

花岗岩即与地壳厚度存在一定的关系。大陆构造主

要研究块体的水平运动和垂直运动。由于垂直运动

研究的难度大,而花岗岩在垂直运动研究中具有的

优越性,于是,花岗岩在大陆构造研究中具有不可替

代的作用,研究花岗岩最重要的地球动力学意义即

在于地壳厚度问题。

( 3) 花岗岩与地壳厚度的研究并不排斥其他方

面的研究,例如花岗岩成因的研究、花岗岩源岩的研

究、花岗岩物理性质和化学性质的研究、花岗岩形成

-运移 -侵位过程的研究、花岗岩与成矿关系的研

究等等。相反,这些研究都是非常有意义的,例如最

近学术界关于花岗岩 H f和 O同位素研究所取得的

进展。花岗岩与地壳厚度的研究还特别需要其他学

科的配合和支持,如构造学、沉积学、矿物学、地球化

学、古生物学、古地理学、古生态学、古气候学、古环

境学等。花岗岩与其他学科的共同研究还可能开创

新的研究领域和新的研究方向。

( 4) 花岗岩与地壳厚度的研究还有许多问题没

有解决。如 Sr和 Yb在各种条件下的地球化学行为

究竟如何? 如何精确确定 Sr、Yb含量与压力的关

系? 源岩、温度、水和挥发分对 Sr和 Yb的影响如

何? 除了 Sr和 Yb外, 还有没有其他更好的指标?

不同地块压力 -深度 -厚度的关系必然有变化,它

们是怎样变化的? 花岗岩 Sr Yb分类的理论依据是

什么? 等等。为了解决上述问题, 需要更加广泛的

野外实践,需要更加深入的岩石学、实验岩石学和数

值模拟研究,需要更加深入的地球化学研究。由于

花岗岩极其复杂,花岗岩研究还存在激烈争论,上述

任务不可能在短时间内完成, 可能需要几十年的时

间, 其间还可能经历多次否定、肯定与否定的反复。

但是,笔者相信,花岗岩与地壳厚度关系的研究将推

进大陆构造的研究,将推进花岗岩迈入新时代,将开

辟花岗岩研究的新纪元, 将创立花岗岩堪与玄武岩

媲美的新的理论体系。

致谢: 感谢稽少丞博士对本文的评论。
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Granitic Rocks and their Formation Depth in the Crust
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Abstract: Granit ic rocks as the ma jor component in the cont inental crust are part icularly he lpful to decipher the evolu

t ion of continental tectonics, wh ich is quite smi ilar in theway that basaltic rocks, being thema jor component of the oce

anic crus,t can be used to trace the tectonic settings in plate tecton ics. D iversity o f source rock composition and forma

t ion depth are two crucial factors contro lling the compositions of resultant g ran itic rocks. It is proposed in this study that

the variat ion of Sr andYb contents of the g ran itic rocks is related to their formation depth, w hich can be further used as

a new classification criteria for granitic rocks. Prov idedmost of granitic rocks are derived from the low est part of the low

er crus,t the depth from which the gran itic rocks formedmay indicate the thickness of the crus,t therefore, the variation

of the formation depth can be used to trace the evo lution of verticalmovement of the cont inental crus,t .i e. , to indentify

anc ient plateaus andmountain rangeswh ich ever ex isted in the history of the earth. M ajor concerns about the relationship

of the composit ion of granitic rocks and formation depth are also discussed in the paper.

Keywords: gran it ic rocks; thickness of the crus;t plate tectonics; cont inenta l tecton ics


