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地质历史中板块构造启动时间 

赵振华 
(中国科学院 广州地球化学研究所, 广东 广州 510640) 

摘  要: 地质历史中板块构造是何时开始启动的长期存在着激烈的争论, 最极端的一是认为板块构造在新元古代的 800 Ma

前开始, 二是在冥古宙 4.3 Ga就已启动, 多数学者认为在太古宙末开始启动。确定板块构造启动时间主要依据以下几方

面: (1) 地球动力学特点, 如地幔的热状态以及粘塑性地幔对流模拟表明, 板块构造可能是在地球热和冷停滞状态之间演

化的一个相。在太古宙较热的地球中, 板片强度低, 板片的频繁断离阻止了形成类似现代样式的长期俯冲体系, 太古宙的

板块构造是短期的、阵发性的; (2) 代表俯冲的标志的蛇绿岩、蓝片岩和超高压(UHP)变质地体; (3) 具有弧特征的岩石组

合, 如拉斑玄武岩‒安山岩‒英安岩‒流纹岩及英云闪长岩‒奥长花岗岩‒花岗闪长岩(TTG)岩套; (4) 增生楔中混杂岩和大

洋板块地层、前陆盆地、大陆裂谷、双变质带、造山带; (5) 与俯冲带关系密切的造山型 Au 矿、斑岩 Cu 矿和浅成热液

矿床、火山岩型块状硫化物矿床(VHMS), 它们最早出现的年龄一致在 3.5~3.1 Ga, 指示了板块构造的开始; (6) 世界不同

地区大陆的 Ni/Co、Cr/Zn比值随沉积年龄变年轻而降低, 陆壳从 3.0 Ga前的镁铁质转变为 2.5 Ga时的长英质, 表明全球

板块构造的启动应在 3.0 Ga的古中太古代; (7) 冥古宙锆石、太古宙金刚石中矿物包裹体及 Hf、O、C、N同位素组成研

究表明, 冥古宙地球表面存在类似板块汇聚边缘, 太古宙含有大陆沉积物的海洋岩石圈俯冲进入地幔。 

关键词: 板块构造; 岩石构造组合; 锆石与金刚石矿物包裹体; 沉积岩 Ni/Co和 Cr/Zn比值 
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地球是唯一存在着板块构造的行星, 地球为何

发育板块构造以及板块构造启动的时间和机制等问

题目前还存在着很大的争议, 是地球科学中几个悬

而未决的重大问题之一。美国国家研究理事会

(National Research Council)于 2008年 3月发布了其

历时数年完成的《地球的起源和演化: 变化行星的

研究问题》(Origin and Evolution of Earth: Research 

Questions for a Changing Planet)研究报告, 确定了地

质学和行星科学(也称为“固体地球科学”)的 10 个重

大科学研究问题 , 其中第五个问题即为“地球的板

块构造与大陆”(郑军卫等, 2008)。板块构造理论是近

代地球科学理论取得的革命性进展。从德国科学家

魏格纳(Wegener)1912年提出大陆漂移假说, 约半个

世纪后, 美国海洋地质学家赫斯(Hess, 1960, 1962)

和海洋地球物理学家迪茨(Dietz, 1961)几乎同时提

出海底扩张说, 到 1965年加拿大地球物理学家威尔

逊(Wilson, 1965)最早使用“板块”一词, 1967~1968年, 

美国地球物理学家摩根(Morgan, 1968)、英国地球物

理学家麦肯齐、帕克(McKenzie and Parker, 1967)和

法国科学家皮雄(Pichon, 1968)相继论述了岩石圈板

块构造运动 , 确立了板块构造综合模型 (路甬祥 , 

2013)。根据板块学说, 全球地壳可划分为六大板块

(Pichon, 1968): 太平洋板块、欧亚板块、非洲板块、

美洲板块、印度洋板块(包括澳大利亚)和南极洲板

块。有的将其划分为十二个板块: 太平洋板块、可

可板块、纳兹卡板块、欧亚板块、菲律宾海板块、



 

2  第 41 卷 
 

 

 

非洲板块、阿拉伯板块、北美板块、南美板块、加

勒比板块、印度洋板块(包括澳大利亚)、南极洲板块。

中生代以前地球表面存在一个超大陆, 称为泛大陆

(Pangea), 它是由现南半球主要陆块组成的冈瓦纳

古陆(Gondwana)和北半球主要陆块组成的劳亚古陆

(Lauransia)于 300~250 Ma左右(二叠纪)拼合而成。

20世纪 80年代以来, 将 1.0 Ga前具全球规模的格林

威尔造山事件相关的中元古代末至新元古代初

(1.25~0.98 Ga)存在的大陆称为罗迪尼亚(Rodinia)超

大陆, 它在新元古代晚期逐渐裂解。而将罗迪尼亚

超大陆之前的(2.1~1.8 Ga)超大陆命名为哥伦比亚

(Columbia)超大陆 (Roges and Santosh, 2002), 或

Nuna超大陆(Hoffman, 1989)。一些学者提出存在比

哥伦比亚或 Nuna 更老的太古宙超大陆 (赵国春 , 

2013), 如 2.7 Ga 前的 Kenorland 超大陆(Apler and 

Chiarenzelli, 1998), 3.0 Ga 前形成的 Ur 超大陆

(Roges, 1996), 3.6 Ga 前形成的 Vaalbara 超大陆

(Zeger et al., 2002)。这些前哥伦比亚超大陆的存在

有很大的推测性。很显然, 地球演化历史中不同时

期超大陆的确定, 核心证据是全球规模的碰撞造山

事件, 或者说当时是否存在板块构造, 这最终涉及

到地球的板块构造运动何时启动。 

在约 4.5 Ga的地质历史中, 板块构造是何时开

始启动的一直存在着激烈的争论, 不同学者对此问

题的认识有很大差异。2006 年 6 月, 在美国怀俄明

Lader召开了以“When did the plate tectonic start”为

主题的彭罗斯会议(Penrose Conference)。表 1 是对

该问题不同认识的综合(Arndt, 2014)和补充。不难看

出, 在地质历史中, 板块构造启动时间从约 800 Ma

到约 4.3 Ga的很长时间范围, 多数学者认为板块构

造在太古宙末开始启动, 而另一些学者则坚持认为

其启动时间要远远晚于太古宙。最近, Kaczmarek et 

al. (2016)认为在始太古代(4.0~3.6 Ga)就存在板块俯

冲; Plot (2012), Dhuime et al. (2012), Naeraa et al. 

(2012)和 Tang et al. (2016)将板块构造启动时间放在

大约或早于 3.0 Ga, Griffin et al. (2014)则将时间放

在 3.3~3.5 Ga。综合这些不同认识, 最极端的是两类, 

一是认为板块构造在新元古代的 800 Ma 前才启动

(Stern, 2005, 2008, 2013; Hamilton, 2008, 2013); 二

是板块构造早在冥古宙 4.3 Ga(Harrison et al., 2008; 

Turner et al., 2014)就已启动。 

板块构造的本质决定了确定地球上板块构造何

时启动是困难的。因为, 板块构造不断地使地球表

面变年轻(时间尺度为亿年), 它常常抹去了板块构

造启动的证据。一些学者认为, 由于太古宙与现代

的诸多不同, 由研究现代地质现象得出的规律可能

不适合推广到太古宙去(张旗和翟明国, 2012)。这些

争论的基础主要涉及板块运动的标志是什么, 必须

提供相关的板块俯冲以及用其他独立方法得到的板

块移动和旋转等方面的证据。我们必须深刻了解不

同时期的地球动力学背景, 依靠漂浮的大陆中保存

的板块构造副产品, 如特殊岩石组合、地球化学及

地球动力学等特征鉴别古板块构造。下面重点介绍

不同学者在这些方面的研究成果和认识。 

1  地球动力学特点  

1.1  地幔的热状态与板块模拟 

在理论上, 太古宙地幔对于形成俯冲的大洋岩

石圈是否太热了?(或太湿?或太干? Arndt, 2014), 或

是由于大陆地壳尚未发育成熟, 岩石圈的刚度不够, 

不可能出现板块活动。板块运动的推动力来源于地

幔对流, 而地幔对流的动力主要来自于冷的、致密

的岩石圈下沉、俯冲。地球的现代构造形式可称为

“俯冲构造”(subduction tectonics)(Stern, 2004); 而在

前寒武纪, 俯冲或板块构造是幕式的(O’Neill et al., 

2007; Stern, 2008)。太热的地球会使地幔岩石圈加厚

更慢, 难以满足发生俯冲所需的密度反转。 

表 1  地质历史中板块构造开始时间 
Table 1  Timing of the start of plate tectonics 

时间 文献来源 

ca. 800 Ma Stern, 2005, 2008, 2013; Hamilton, 2008, 2011 

1.8~2.7 Ga Bedard, 2006; Brown, 2007; Rollinson, 2010; Keller and Schoene, 2012 

ca. 2.7 Ga Korenaga, 2006; Davies, 2007; O’Neill et al., 2007; Condie and Kroner, 2008; Van Hunen and Moyem, 2012 

3.0 Ga 
Condie and Benn, 2006; Cawwood et al., 2006; Pearce et al., 2008; Richard and Shirey, 2008; Dhuime et al., 2012;  
Naeraa et al., 2012; Polat, 2012; Tang et al., 2016 

3.3~3.5 Ga 
Zegers and van Keken, 2001; Moyen et al., 2006; Smithies et al., 2007; van Kranendonk, 2007; Griffin et al., 2014; 
Smart et al., 2016 

3.8 Ga; 3.9 Ga Shirey et al., 2008; Arndt, 2014; Kaczmarek et al., 2016 

4.3 Ga Harrison et al., 2008; Hopkins et al., 2010; Turner et al., 2014 
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因此, 只有地球冷却到足以使岩石圈垮塌到软

流圈下面, 板块构造才会开始。俯冲和板块构造要

求地球散热。板块构造是地球内部热量散失的主要

机制。俯冲带热结构受五种变量控制: 汇聚速度、

俯冲板片热结构(与俯冲板片年龄有关)、俯冲板片几

何学、剪切生热率和地幔楔中流动的强度和几何学

(Peacock, 2003)。 

硅酸盐行星有三种散热模型: 岩浆海、板块构

造和停滞盖层 (stagnant lid)(Sleep, 2000)。Davies 

(1992)认为, 一直到 1.0 Ga前, 地球还没有冷却到足

以使岩石圈发生俯冲。检验上述有关板块构造驱动

力的认识应来自地质记录。 

Van Thienen et al. (2004)认为板块构造很大程

度受大洋岩石圈浮力分布的控制, 而板块的浮力与

岩石圈的年龄有关, 也与由洋中脊下面压力释放发

生部分熔融所产生的成分分层有关。这个过程对上

述地球长期冷却过程中的温度和压力的强烈变化很

灵敏, 因此, 地幔温度影响了熔体产物的成分、密度

和岩石圈厚度。Thienen et al. (2004)模拟结果表明, 

板块构造运行的关键因素——海洋岩石圈的负浮力

(negative buoyancy)起始时间小于几百个百万年(在

500 Ma内), 地幔的潜在温度低于 1500 ℃, 这在新

太古代具有代表性。在地质历史中, 地幔潜在温度

(mantle potential temperature−Tp, 是指软流圈地幔温

度沿绝热温度梯度在地表的投影, 它是比较不同对

流地幔域温度差别的有效参考标准)从 2.5~3.5 Ga时

的 1500~1600 ℃降低到现代的 1300 ℃左右(Palin 

and White, 2016)。地幔的水含量对板块构造的产生

也有影响。O’Neill et al. (2007)根据统计稳态模拟结

果并结合地质证据认为, 当地球(包括行星)演化时, 

它可能转变成一系列构造体制, 从早期的热的停滞

的端员演化成衰老过程的冷的停滞态 , 在这之间 , 

经历幕式倒转或板块构造机制。 

Moore and Webb (2013)提出了有关早期地球热

传导、热状态动力学演化与板块关系的热管(heat-pipe)

模型。模型中的热和物质由于浮力从岩石圈底部通

过热管传导到表面(图 1), 当这些热管成为地球热传

导的主要机制时, 它对岩石圈的效应是惊人的、深

远的。图 1 中从顶部到底部内部加热和表面热量均

增加十倍。内部加热产物引起地幔温度略有增加 , 

冷盖层厚度显著增加。由于沉积在表面, 火山物质

埋藏了冷流而形成了一个厚冷的岩石圈, 产生了一

下沉物质的“传送带”, 这些物质将冷的表面温度平

流到更深部(图 1中小图)。 

图 2 模型模拟了在热管模型外时热传导转变的

鉴别, 用屈服应力(yield strees)模拟岩石圈的有限应

力热源(图中红线)的降低引起的转变, 火山热流逐

渐降低(蓝绿线), 当火山热流比传导热流小时 , 板

块被破坏, 整个岩石圈在突然反转中被替代, 但在

三维情况下, 岩石圈仅是部分反转。岩石圈反转后, 

火山作用快速降低(蓝绿线)。模拟指出, 使平流的表

面物质向下运动的频繁火山喷发形成了冷、厚的岩 

 

RaH. 内部加热的瑞利 Rayleigh数, 它们在每一板面中是不同的。图

中小图解释了热管中的过程: 熔体被提取到表面 , 随后冷却 , 冷的

岩石圈向下平流而保存质量。 

图 1  地幔二维对流模型的温度场简图(据 Moore and 

Webb, 2013) 
Fig.1  Snapshots of the temperature field for two-dimensional 

models of mantle convection 

 

随着深度增加 , 产生的热转变为等量的热表面流量; 时间是无量纲

的, 用热扩散时间尺度给出。板块破坏事件的时间在 0.125和 0.15。 

图 2  在有限屈服应力模型中内加热产物、表面传导热及

火山热传输与热扩散时间关系(据 Moore and Webb, 

2013) 
Fig.2  Internal heat production, surface conductive heat 

transport and surface volcanic heat transport as 
functions of time in a model with a finite yield stress 
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石圈, 热流随着时间而降低, 进而导致了突然向板

块构造的转变。这表明, 从热管模型到板块构造的

转变是快速开启的 , 这与保持完好的南非巴布顿

(~3.65 Ga)、澳大利亚皮尔巴拉(~3.55 Ga)绿岩带记

录特点完全一致, 即深源、火山岩熔体比例高, 火山

岩与水和表面沉积产物发生过反应。在板块启动后, 

热管模型中火山作用迅速降低。 

最近, O’Neill et al. (2016)根据粘塑性对流模拟, 

进一步提出地球(行星)演化过程中热的地幔会出现

岩浆海演化相, 可形成一热的、停滞盖层体制(hot 

stagnant-lid)。同时 , 较冷的后岩浆弧海地幔是在

一板块构造体制中开始。因此 , 板块构造可能是在

地球 (行星 )热和冷停滞状态之间演化的一个相

(phase)。  

1.2  太古宙板块构造是短期的、阵发性的 

在太古宙较热的地球中, 板片强度低 , 板片的

频繁断离事件阻止了形成类似现代样式的长期俯冲

体系, 但形成了在一典型的几个百万年尺度上的、

频繁停止和重新开始的俯冲过程, 即弧与非弧型火

山作用在一类似的时间尺度频繁交替, 这种结果与

地球化学观察相一致。当地幔温度减退时, 短周期

的原始俯冲随时间演变成长期的、更成功的板块构

造样式(Moyen and Hunen, 2012)。 

在加拿大 Superior 省的西 Abitibi, 一些岩石地

层“集合体”和相伴的侵入体杂岩具有明显不同年龄

(2750~2670 Ma 之间), 它们显示了不同的地球化学

亲和性(图 3): 一种是亲“弧”, 为钙碱性组合; 另一

种是亲地幔柱, 为科马提岩和拉斑玄武岩; 或者是

对这两种类型岩石都显示亲和性的双峰式。早于

2740 Ma 的低压 TTG 是由大洋高原底部熔融形成, 

与 Pacaud地幔柱组合同时; 相反, 2710 Ma为英云闪

长岩, 显示清晰的深部特征; 2720~2740 Ma 为正片

麻岩, 具有明显的不均一特征, 至少一部分正片麻

岩显示深部特征。因此, 根据西 Abitibi 的侵入体和 

 

图中弧与非弧事件由 Abitibi 镁铁质岩石(SiO2<62%)和相伴的 TTG 侵入体地球化学分析测试确定。划分弧与非弧的标志是: 在微量元素图解

中的位置; 是否出现科马提岩; 是否存在中性到酸性钙碱性熔岩。 

图 3  加拿大 Superior省的西 Abitibi太古宙弧与非弧事件的交替(据 Moyen and Hunen, 2012) 

Fig.3  The succession of “arc” and “non-arc” events in the Western Abitibi, Canada 
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火山的地球化学记录, 似乎是发生了三到四个不连

续的短期事件(5~10 Ma)并叠加在似地幔柱活动背

景上(Moyen and Hunen, 2012)。在澳大利亚古太古代

的东 Pilbara 和南非巴布顿带也显示了类似的型式, 

主要为地幔柱序列中夹层的稀少长英质夹层可作为

间隔为 10 Ma俯冲的证据。澳大利亚西 Pilbara盆地

中的中太古代玻安岩组合和富 LREE 的玄武岩相当

于短期, 最长不超过 20 Ma。类似的周期性也在津巴

布韦克拉通观察到, 在 2740~2620 Ma期间有四个短

期弧事件(间隔 ca. 20 Ma)。 

相反 , 在显生宙(和新元古代), 俯冲事件间隔

较长, 在一增生造山带中, 俯冲的延续时间一般为

100 Ma 数量级。与岛弧有关的单一岩浆作用的脉动, 

如钙碱性岩基一般在 20~40 Ma。这比上述Moyen and 

Hunen (2012)确定的太古宙俯冲事件间隔大 5倍。 

因此, 与现代相比, 太古宙俯冲事件是唯一的、

短期的。太古宙的板块构造是短期的、阵发性的

(Moyen and Hunen, 2012)。 

1.3  太古宙与现代俯冲样式不同的原因 

造成太古宙与现代俯冲样式不同的初始原因是

地球热机制的改变。太古宙地幔比现代地幔热, 并

以~100 K/Ga 的速度冷却, 这可由玄武质熔岩的液

相线温度和 MgO 含量随时间的变化得到证据(Abbott 

et al., 1994; Herzberg et al., 2010)。地幔温度的降低

使地幔更广泛地部分熔融和板块强度降低, 更广泛

的部分熔融形成了更多的洋壳 ,  地幔温度每增加

200~300 K, 可产生 15~23 km厚的地壳(van Thienen 

et al., 2004)。在地表, 地壳物质密度明显低于地幔, 

这就增加了海洋岩石圈的浮力。由于现代板块构造

最初是由俯冲板块的反向浮力驱动的, 因此, 太古

宙的板块就难以俯冲, 虽然玄武岩的榴辉岩化也可

促进俯冲。地幔岩石温度每增加 100 K, 其脆弱性就

增加一个数量级 ,  板块脆弱性幅度也很可能增加

2~3个数量级。Moyen and Hunen (2012)根据太古宙

俯冲的这些特点进行了数值模拟计算(从现代的地

幔温度增加 300 K), 图 4 中将显生宙与地幔温度高

于显生宙 200 K的太古宙背景的俯冲过程进行了对

比。图左为显生宙模型, 用现代地幔潜在温度、洋

壳厚度为 7 km, 解释了典型汇聚速率为 5~10 cm/a

的连续俯冲, 代表了现代的俯冲; 图右为地幔温度

高于显生宙 200 K的太古宙背景, 洋壳厚度为 15 km, 

造成板片频繁与尾随板块断离 ,  而后沉入过渡带 ,  

 

左图: 上部为俯冲速度, 下部为现代地幔潜在温度和 7 km厚洋壳, 解释了清晰、连续俯冲的板片; 右图: 太古宙地幔温度增加 200 K的 15 km

厚洋壳, 常发生的板片断离事件, 薄弱的板片产生了间歇的俯冲。 

图 4  俯冲动力学随时间变化的数值模拟计算(据 Moyen and Hunen, 2012) 

Fig.4  Numerical model calculations for subduction dynamics through time 
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俯冲是间歇式的。俯冲行为的这种变化源于下述

因素 : 厚的洋壳在漂浮的近地表的地壳与深部致

密的 (榴辉岩质 )地壳之间产生了较大的张力 ; 俯

冲平均速度较快 , 大洋板块较年轻 , 因而当其到

达海沟时变薄和较脆弱 ; 脆弱的地幔导致了更强

力的岩石圈下面小规模的对流 , 随后岩石圈减薄 ; 

厚的、原本脆弱的大洋地壳降低了俯冲板块的整

体强度 ; 脆弱的地幔对下沉板片的支撑减小。上述

因素的结合导致了脆弱板片在俯冲期间不能维持

所遇到的张力 , 因此常常发生板片断离 , 这种断

离导致了板片拉力的暂时丧失 , 在此期间俯冲不

存在或很弱 , 也没有或很少有挥发分加入到地幔

中 , 随后岩浆作用停止。上述结果显示了太古宙时

期几个百万年的俯冲阵发性 , 但准确的断离事件

持续的时间是不太确定的。触发现代大陆碰撞事

件的延续时间是一大争论课题 , 计算的范围从几

百万年到 20 Ma, 这受一系列地球动力学因素控

制 , 但大多数因素不能限制一般太古宙的情景

(Moyen and Hunen, 2012)。  

2  岩石学 

Stern (2005)认为俯冲是确定板块构造最重要的

证据, 有三种岩石构造组合(petrotectonic associations)需

要俯冲作用: 蛇绿岩、蓝片岩和超高压变质地体。

蛇绿岩可在后期被部分破坏, 但蓝片岩和超高压变

质岩不易被剥蚀, 这三条证据线可给出存在俯冲的

一致证据。因此, 这种岩石组合是代表俯冲最重要

的标志。Condie and Kröner (2008)将与板块构造有关

的岩石构造组合及其他标志性特点概括于表 2 和表

3, 表中“首次出现的年龄”是最小年龄, 因为较早的

实例没有被发现, 或者没有保存下来。 

表 2  板块构造的岩石组合特点(据Condie and Kröner, 2008) 

Table 2  Petrotectoni assembleges characteristics of plate 
tectonics 

组合 
广泛分布的 

年龄(Ga) 

首次出现的 

年龄(Ga) 

绿岩 ≤1.0 3.8? 

弧‒绿岩 2.7 3.1 

增生楔和大洋板块地层 ≤1.0 2.7(3.8?) 

弧前盆地 ≤2.0 2.7(3.25) 

蓝片岩和超高压岩石 ≤0.1 0.85(1.0?) 

被动边缘 ≤2.0 2.7(2.9?) 

大陆裂谷 

金属矿床 
≤2.0 
≤2.7 

3.0 
3.5~3.4 

表 3  板块构造的其他标志(据 Condie and Kröner, 2008) 

Table 3  Other indicators of plate tectonics 

标志 
广泛分布的 

年龄(Ga) 

首次出现的 

年龄(Ga) 

超高压变质作用 ≤0.1 0.6 

双变质带 ≤2.7 3.3 

平移断层和缝合线 ≤2.7 3.6? 

碰撞造山带 ≤2.7 2.2 

增生造山带 ≤2.7 3.8~3.7 

古地磁 ≤2.7 ≥2.7? 

地球化学 ≤2.7 ≥4.0 

同位素 ≤3.0 3.5~3.4 

大陆 ≤2.7 ≥3.0？ 

 
2.1  蛇绿岩 

蛇绿岩是板块构造的可靠标志, 其形成和定位

均与俯冲有关, 俯冲早期阶段形成蛇绿岩, 并以弧

前基底保留, 一些蛇绿岩形成于弧后盆地。 

对太古宙蛇绿岩的认识是存在争议的, 古元古

代和中元古代记录也不普遍, 最老的、保存完整或

几乎完整的是芬兰 Jormua蛇绿岩(1.95 Ga, Peltonen 

et al., 1996)和加拿大 Trrans-Hudson 造山带北部的

Purtniq蛇绿岩(2.0 Ga, Scott et al., 1992), 而 1.0 Ga

左右的新元古代蛇绿岩是较普遍的(Stern, 2005), 其

最老的在中亚, 年龄为 1030 Ma(Khain et al., 2002, 

2003)。新元古代蛇绿岩在北非特别普遍, 中亚也较

多。美洲、西非、欧洲和我国较少。由于蛇绿岩在

新元古代较普遍, Moores (2002)认为, 1.0 Ga以前的

蛇绿岩与年轻蛇绿岩不同, 特别是有非常厚的地壳, 

而更厚的洋壳阻止了俯冲。 

2.2  蓝片岩 

蓝片岩是在高压、低温条件下稳定存在的变质

镁铁岩 , 需要非正常的上地幔地热 , 典型的是沿

150~400 ℃/GPa的地热梯度, 即在低于 400 ℃/GPa

的冷的地热梯度条件形成, 这种条件仅在现代俯冲

带产生。因此, 蓝片岩是鉴别现代俯冲驱动的板块

构造运行的岩石标志(Palin and White, 2016)。根据它

与古俯冲混杂岩的密切组合, 认为蓝片岩仅形成于

俯冲带。较老的蓝片岩为新元古代 800~700 Ma, 在

西非、印度、我国西部较普遍分布, 940 Ma的分布

在华南。新元古代前缺少蓝片岩是由于地球较热 , 

在热的俯冲带蓝片岩是不稳定的, 俯冲的缺失阻止

了蓝片岩的形成。如果地球岩石圈冷到足以下沉, 就

会在某些地方形成蓝片岩。南非巴布顿绿岩带中发现

ca. 3.2 Ga的高压、低温变质岩(Moyen et al., 2006)表
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明, 太古宙蓝片岩可能保存在某些太古宙地壳中。 

Palin and White (2016)认为, 地幔温度可直接控

制在洋中脊形成的原始地壳成分。在地质历史中 , 

地幔潜在温度从 2.5~3.5 Ga时的 1500~1600 ℃降到

现代的~1300 ℃。因此, 早期地球上的洋壳比现代

MORB(MgO 8%)明显富镁, 这种成分趋势在从太古

宙和元古宙绿岩地体中非弧玄武岩得到确认。用热

力学相平衡方法计算了不同地质历史时期蓝片岩的

形成条件, 包括来自洋中脊的四种洋壳类型: 古太

古代高镁玄武岩(MgO: ~16.2%); 古元古代含橄榄 

石玄武岩 (MgO: ~14.1%); 中元古代辉长岩 (MgO: 

~11.2%); 新元古代‒古生代界线枕状玄武岩(MgO: 

~9.7%)。模拟的相平衡图解如图 5。相平衡计算表

明, 高MgO岩石在俯冲有关地热梯度下不会形成蓝

片岩, 而是形成类似于绿片岩相岩石——现代在低

温、压条件下形成的变质岩。据此, Palin and White 

(2016)认为, 古老地质记录中蓝片岩的缺失是由于洋

壳成分在地球历史中的长期变化, 是地幔长期冷却

的结果。因此, 新元古代 800 Ma前蓝片岩的缺失不是

由于不存在板块构造, 而是由于洋壳成分演化控制。 
 

 

(a) 古太古代高镁玄武岩(MgO: 16.2%); (b) 古元古代含橄榄石玄武岩(MgO: 14.1%); (c) 中元古代辉长岩(MgO: 11.2%); (d) 新元古代‒古生代

界线枕状玄武岩(MgO: ~9.7%)。 

图 5  不同时代、不同类型洋壳相平衡模拟计算结果(据 Palin and White, 2016) 

Fig.5  Results of phase equilibria modeling calculations of four natural lithologies and ages of MOR-derived oceanic crust 
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2.3  超高压地体 

超高压地体多数是在碰撞和随后剥露期间大陆

壳深俯冲(>100 km)形成。超高压地体属于阿尔卑斯

型造山带的特点, 它指示变质条件为 700~900 ℃, 

3~4 GPa。在现代, 这种低温、高压只在俯冲带发现, 

因此 , 它是俯冲作用的标志 , 代表大陆壳俯冲到

100~125 km 深处, 是陆‒陆碰撞并随后剥露作用的

结果。最老的含柯石英超高压地体在马里西北

Gourma区, 形成于 650 Ma, 最老的含金刚石超高压

地体在哈萨克斯坦 Kokchetav块体, 年龄 ca. 530 Ma。 

综合上述蛇绿岩、蓝片岩和超高压地体的年龄

分布范围, Stern (2005)认为板块构造开始于新元古

代。但随后的大量研究成果表明, 这种认识看来是

过于保守了(见下述)。Condie and Kröner (2008)认为, 

下述地质记录对确定板块构造也很重要, 它们包括

弧和弧后岩石组合、增生楔和海洋板块地层学、前

陆盆地、被动大陆边缘、大陆裂谷、矿床等。 

2.4  弧和弧后岩石组合 

弧和弧后岩石组合是板块构造岩石组合中最具

特色的 , 它们均提供了俯冲带的证据 (Condie and 

Kröner, 2008), 最确定的和最广泛分布的岩石组合

是拉斑玄武岩‒安山岩‒英安岩‒流纹岩和英云闪长岩‒

奥长花岗岩‒花岗闪长岩(TTG)岩套, 它们具有弧的

特征。一些学者认为 TTG岩套与俯冲成因的埃达克

岩(Adakite)相同, 也是俯冲板片熔融的产物(Defant 

and Drummond, 1990; Drummond et al., 1996; Martin, 
1999; Foley et al., 2002)。这些岩石的相对比例是变

化的: 洋弧主要含有拉斑玄武岩、玄武安山岩和高

镁安山岩, 而大陆边缘弧含有较大比例的中性和长

英质端元。分布不太广泛和较少的与弧有关的火山

岩有埃达克岩、玻安岩、橄榄玄粗岩(shoshonite)、赞

岐岩(sanukite)和高镁安山岩。此外, 弧后盆地含有大

量火山碎屑岩和表层碎屑沉积物以及热液脉矿床。 

但应指出, 对 TTG和赞岐岩、玻安岩的形成构

造背景认识存在分歧, TTG 岩浆并非俯冲成因, 而

是镁铁质下地壳部分熔融形成, 其成因与加厚地壳

底部岩石部分熔融形成的埃达克熔体类似(Smithies 

and Champion, 2000, 2003; Smithies et al., 2009), 地

幔柱理论遂应运而成为流行的模式 (Condie and 

Kröner, 2008)。而张旗和翟明国(2012)认为: 加厚地

壳可以熔融出 TTG 岩石是一个折衷的说法。太古宙

TTG 岩石研究可能需要在以下几个前提下进行: 太

古宙异常的热; 太古宙不同于现代的对流方式; 太

古宙洋壳的组成以及与现代的差异。 

Condie and Kröner (2008)认为太古宙绿岩也与

板块构造有关。它们可分为两种主要类型, 镁铁质

平原型(mafic plain)和弧型, 前者包括枕状玄武岩和

科马提岩 , 后者主要为钙碱性火山岩和相关沉积

物。弧型绿岩在新太古代克拉通分布广泛, 如加拿

大 Superior 和 Slave 省, 澳大利亚 Yilgarn 和东、南

非洲克拉通。虽然枕状玄武岩是绿岩的主要岩石 , 

但钙碱性火山岩占弧型绿岩达 50%, 主要为安山岩

和英安岩。这些绿岩含有大量杂砂岩和各种火山碎

屑岩, 指示了在弧系统中沉积。太古宙绿岩在成分

上是双峰式的, Hamilton (1998)认为这表明太古宙

不存在板块构造。但大量研究表明, 双峰式岩浆作

用在显生宙普遍存在于大陆裂谷和许多岛弧, 因此

双峰式岩浆作用不是太古宙现象, 它出现在至少两

种主要板块背景中。与太古宙弧型绿岩最明显类似

的岩石组合, 包括玻安岩、橄榄玄粗岩、埃达克岩

和其他少量火山岩类型, 强力表明了这些绿岩的成

因与俯冲有关。弧型绿岩的广泛分布为 2.7 Ga, 但最

老的绿岩是在西澳大利亚 Pilbara 克拉通的 Whundo

组, 年龄为 3.12 Ga。 

2.5  增生楔中混杂岩和大洋板块地层 

增生楔是俯冲的大洋板块从海沟下潜时被上盘

板块刮削下来的沉积盖层和洋壳碎片, 连同原地深

海沉积物一并在海沟的向陆侧堆积而成。增生楔中

形成的混杂岩是被搬运到弧或活动大陆边缘的洋壳

和深海沉积物 , 甚至到高级变质作用之后的产物 , 

许多这类产物仍是可鉴别的, 但它们在太古宙岩石

记录中的缺少被作为反对太古宙存在俯冲的证据

(Hamilton, 1998)。但 Stern (2008)提出, 多数太古宙

弧系统是洋内的, 俯冲剥蚀占主导, 不会形成增生

楔。类似的中生代增生楔型混杂岩是加拿大

Superior省 Schreiber绿岩带 (2.75~2.70 Ga, Polat and 

Kerrich, 1999), 其特点是不同程度的碎裂化和混合, 

范围从原地沉积层和火山流到强烈的剪切、转移和

混合的构造混杂岩。Condie and Kroner (2008)认为, 

确定大洋板块地层(ocean-plate stratigraphy)也是鉴

别增生杂岩的关键问题, 因为大洋板块地层保留了

俯冲大洋板块从洋脊诞生到在俯冲带终止的过程

记录。能否确认在古太古代绿岩带中增生楔中的大

洋板块地层及伴随的构造特征是存在争论的, 例如, 

西南Greenland的 Isua带被认为是最古老的大洋板

块地层和增生构造的代表(Komiya et al., 1999), 但

Myers (2004)认为原始地层关系已被强烈的韧性变

形破坏了。 
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2.6  前陆盆地 

前陆盆地是介于克拉通与造山带前缘的沉积盆

地, 有两种类型: 在大陆弧后形成的弧后型及与碰

撞造山带组合的边缘型。前陆盆地的关键构造特征

是沉积物的同构造性, 来自逆断层的碎屑沉积上升

并再沉积到演化的前陆盆地中, 粗粒的不成熟沉积

物, 如角砾岩和长石砂岩是邻近相的特点, 细粒碎

屑沉积物常带有海相碳酸盐, 是更远相的特点。 

弧后型和边缘型前陆盆地的演替在古元古代是

较普遍的 , 经典实例是加拿大 Trans-Hudson 和

Wopmay造山带(1.9~1.85 Ga, Bowring and Grotzinger, 

1992; Ansdell et al., 1995)及西澳大利亚 Capricorn造

山带。新太古代一些弧后前陆盆地的实例是加拿大

Superior 克拉通和 Abitibi 绿岩带(2.7 Ga)(Mueller 

and Donaldson, 1992; Camire et al., 1993; Mueller et 
al., 1994)。最古老的可能的前陆盆地(弧后型)在南非

ca. 3.25 Ga的巴布顿绿岩带中 Fig Tree组的南部相

(Lowe and Nocita, 1999)。Condie and Kröner (2008)

认为前陆盆地在中太古代清楚地出现, 在古元古代

开始广泛分布。 

2.7  大陆裂谷 

大陆裂谷是超大陆循环和板块构造的一部分

(Condie, 2005b)。大陆碎裂化开始是由大陆裂谷记录

的, 例如亚丁湾和东非现代的红海活动裂谷系统。

大陆裂谷具有特征的岩石构造组合: 被动裂谷是有

大量的不成熟碎屑沉积, 如长石砂岩, 而活动裂谷

是拉斑质和双峰式岩浆作用组合。在追踪地质历史

中大陆裂谷时需注意, 因为难以区别与大陆溢流玄

武岩相关的和与非溢流玄武岩相关的裂谷组合, 前

者是由地幔柱形成的(Condie, 2005b)。最早的裂谷组合

产生在中‒新太古代, 首次确认的南非克拉通Nsuze组, 

ca. 3.0 Ga时沉积在较老陆壳上(Burke et al., 1985; 

Weilers, 1990; de Villarroel and Lowe, 1993)。 

2.8  双变质带 

现代板块构造特点是有一对偶式的热机制: 一

种类型是低温度梯度, 产生低温高压变质, 相当于

俯冲带; 另一种类型是高温度梯度, 产生高温低压

变质带, 相当于弧和弧后盆地, 它们呈区域尺度的

变质带, 称为双变质带——paired metamorphic belts 

(Miyashiro, 1961; Brown 2006a, 2008)。这种对偶性

是板块构造的特点。3.0 Ga 前, 绿岩带记录的 P-T

条件特点是低 ‒中压 , 中 ‒高温变质作用 (Brown, 

2006a, 2006b)。西南格陵兰的 Isua超地壳和南非巴

布顿绿岩带(3.2 Ga)记录的变质作用是 3.8 Ga 变质

作用的实例。这种对偶性, 低温高压和高温低压变

质作用, 在新太古代和较年轻绿岩带是普遍的, 最

老的可能在 3.3 Ga(Brown, 2006b)。 

2.9  造山带 

板块构造形成两种类型的造山带(Dewey, 1977): 

一是碰撞造山带, 由两个或多个板块碰撞形成。如

果碰撞角度很明显, 地壳会大大加厚。逆冲、变质

和部分熔融可改造碰撞板块边缘。在碰撞造山过程

中, 有少量新生地壳产生或构造捕获; 二是增生型

造山带, 特点是包含了新生地体和小地壳块体(蛇绿

岩、岛弧、大洋高原、微板块等)的增生和缝合, 以

及沉积‒岩浆混合的增生楔。增生型造山带含有不同

量的老地壳, 多被解释为外来的大陆薄片。2.0 Ga

前的碰撞造山带未确切确定, 增生型造山带从古太

古代就存在(Condie, 2007)。确认的碰撞造山带是西

澳大利亚 Capricorn造山带, 它在 2.2 Ga Yilgarn和

Pilbara 碰撞时形成。Limpopo 造山带形成于津巴布

韦和南非 Kaapvaal 2.0 Ga前的碰撞, 加拿大 Trans- 

Hudson 造山带可能是研究较深入的元古宙造山带, 

它形成于 1.9 Ga时 Superior与 Hearne克拉通的碰撞

(Bickford et al., 1990; Lucas et al., 1994)。 

确认的增生型造山带在古元古代和新太古代 , 

如津巴布韦、加拿大 Superior Slave, 澳大利亚 Yilgarn

和南非 Kaapvaal 克拉通 (Bowring and Grotzinger, 

1992; Percival et al., 1994; Jelsma et al., 1996; Bleeker, 
2002; Schmitz et al., 2004)。多数太古宙花岗绿岩带

地体看来是代表了增生型造山带的碎块。 

3  矿  床 

每一种矿床类型都显示了明显不同的时间型式

和与特殊构造背景的关系, 这在很大程度上反映了

在演化的地球中构造过程和环境条件的变化。多数

矿床与俯冲带有密切关系, 包括造山型 Au矿床、斑

岩 Cu矿床和浅成热液矿床、火山岩型块状硫化物矿

床(VHMS)(Barley et al., 1998; Groves et al., 2005; 

Kerrich et al., 2005)。因此, 对这些类型矿床的研究, 

特别是它们形成的时间及构造背景, 可为探讨地质

历史中板块构造启动时间提供重要资料。 

3.1  造山型 Au矿床 

造山型金矿形成于汇聚板块边缘以挤压和转换

为主的增生型地体中, 它常伴随俯冲和碰撞造山运

动。在全球范围, 大型造山型 Au成矿省主要出现在

各地区主要的增生造山过程中。最早的造山型 Au

矿产在 3.4~3.1 Ga 的澳大利亚 Pilbara 和南非
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Kaapvaal克拉通(Zegers et al., 2002), 较晚的形成了

前寒武纪两个年龄主峰 2.75~2.55 Ga和 2.1~1.75 Ga, 

1.7 Ga~ 600 Ma之间的矿床明显减少, 600~50 Ma则

主要呈循环式分布(Goldfarb et al., 2001)。造山型金

矿一般产在低绿片岩相地体中, 矿石矿物为低硫型, 

Ag含量高, Au/Ag比值 1~10, 伴有 W、Mo、Te等

富集。成矿流体盐度低, 近中性, 富 CO2, 具有明

显不混溶性。 

3.2  斑岩型 Cu-Au矿床和浅成热液 Au-Ag矿床 

斑岩型 Cu-Au矿床和浅成热液 Au-Ag矿床在汇

聚边缘背景中强烈受构造控制(Sillitoe, 1976), 它们

形成于上升速率高的弧和弧后环境中浅部地壳水

平。一般发育于洋‒陆俯冲和陆‒陆碰撞有关的汇聚

边缘的大陆弧。环境最古老的斑岩矿床实例在西澳

大利亚绿岩带(3.3 Ga, Barley, 1982)。 

3.3  火山岩型块状硫化物矿床(VHMS) 

该系统形成于洋中脊(如东太平洋洋隆)和弧后

盆地(如巴布亚新几内亚的 Lau 盆地)。它们作为大

洋高原依附在汇聚边缘或直接形成在弧后盆地

(Solomon and Quesada, 2003)。在新太古代有许多

VHMS矿床实例, 年龄峰值在 2.7~1.9 Ga, 这与造山

型 Au 矿和地壳生长峰值相同(Condie, 2000)。最古

老的VHMS矿床在澳大利亚 Pilbara和南非Kaapvaal

克拉通 3.50~3.25 Ga 绿岩带, 与最古老的全球造山

型金矿事件一致(Zegers et al., 2002)。 

由上可见, 几种矿床类型最早出现的年龄一致

的在 3.50~3.1 Ga期间, 指示了板块构造的开始。 

4  地球化学 

4.1  鉴别弧火成岩的微量元素地球化学指标 

弧(岛弧、大陆边缘弧)是板块构造的重要组成部

分。因此, 对弧岩浆岩的识别是板块构造研究的重

要内容。具有弧地球化学特征的火成岩空间记录 , 

可用于推测弧和俯冲带, 进而推测板块构造在地质

历史中何时启动(Condie, 1994)。现代洋内弧系统的

玄武岩中的流体活动元素相对于相邻元素显示了明

显富集或尖峰, 如 K、Sr、Pb, 这种富集与不相容高

场强元素, 特别是 Nb、Ta 的强烈亏损有关(Stern, 

2002)。对弧的亲和性可根据微量元素标准化(原始地

幔或球粒陨石)蛛网图推断, 这些图解已广泛用于火

成岩构造背景判别。在原始地幔标准化图解中, Nb、

Ta、Ti相对于相邻元素 K、La和 Eu、Dy呈现亏损, 

即 Ti、Nb、Ta负异常(TNT异常)成为岛弧构造背景

的重要地球化学指标。用 La/Nb 值表示, 原始地幔

为 0.98~1.0, 岛弧岩浆>1(1~8), 平均为 3。Condie 

(1999)以 La/Nb=1.4 为界线, 岛弧玄武岩>1.4, 洋中

脊玄武岩和洋岛玄武岩<1.4(图 6)。 

在识别岩石的弧地球化学特征时, 必须鉴别是

否受地壳混染或继承大陆岩石圈特点。用 Th/Yb 对

Nb/Yb(或 Ta/Yb)或 Nb/Th 对 Zr/Nb 作图(Condie, 

1994, 2005a; Pearce and Peate, 1995), 可识别与俯冲

有关的火成岩 , 这些元素比值不受蚀变强烈影响 , 

可以鉴别地壳混染轨迹, 高 Th/Yb 比值指示明显的

沉积物加入。玄武岩地球化学可追踪与弧有关火山

岩到太古宙, 已发现许多具有弧特征的新太古代绿

岩实例, 如津巴布韦和肯尼亚弧型绿岩。在现代, 玻

安岩、高镁安山岩、埃达克岩和富铌玄武岩都具有

弧地球化学特征。在一些新太古代绿岩中, 具有弧

特征的最老玄武岩(3.1 Ga), 是在西澳大利亚 Pilbara

克拉通的 Whundo 绿岩中, 最老的玻安岩是在格陵

兰西南 3.8 Ga的 Isua绿岩中。 

4.2  地质历史中亏损地幔的 Nb/Th和 Th/U 

源自亏损地幔的镁铁‒超镁铁岩的 Nb/Th 和

Th/U 比值在 3.6 Ga 开始发生了明显改变 , Nb/Th

比值从 7 增加到现代的 18.2, Th/U 从 4.2 降低到

2.6(图 7), 这种变化与俯冲‒蚀变板片在 3.9 Ga开始

俯冲的普通地幔中的循环有关(Shirey et al., 2008)。 

Nb 和 Th 均具有强不相容性, 在变质和蚀变过

程中不相容性也相似。现代 MORB的 Nb/Th比值明

显高于球粒陨石值, 亏损地幔中 Nb/Th 比值的增加

一直到 2.9 Ga都是很慢的, 从 1.8 Ga开始迅速增加, 

这主要是由于亏损 Nb 的弧型陆壳不断从亏损地幔

中形成、分离所致。与 U相比, Th的不相容性较高。 

 

图 6  不同构造背景玄武岩的La/Nb-Ni图解(据Condie, 1999) 

Fig.6  La/Nb vs. Ni plot for basalts of different tectonic 
settings  
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U由于其U6+的活动性而在风化过程中丢失, 通过还

原成 U4+进入海洋沉积物和含水大洋岩石圈, 而后

伴随俯冲板片返回地幔, 当大气圈在 2.2 Ga左右变

得更氧化时, 这种效应进一步加强。俯冲作用是导

致 U 比 Th 优先循环进入地幔的主要机制。陆壳不

断从地幔中形成、分离, 导致了亏损地幔中 Th/U比

值自 3.6 Ga 以来稳定降低。综合亏损地幔的

Nb-Ta-Th-U 系统, 大陆地壳不断从地幔中形成、分

离, 以及洋壳岩石圈板片不断地循环改变了这些高

场强元素的丰度, 而俯冲带上的熔融和板片俯冲是

唯一知道的地质过程。因此, Shirey et al. (2008)认为, 

Nb-Ta-Th-U系统强烈支持 3.9 Ga俯冲开始和陆壳开

始形成, 是板块构造的开始。 

4.3  上陆壳在中太古代从镁铁质转变为长英质 

板块构造研究离不开地壳特别是大陆壳的最早

形成及其后地质历史中的成分演化。Tang et al. (2016)

将地壳成分与板块构造相联系, 从恢复地壳MgO含

量入手, 发现由于 Mg 的可溶性, 大陆壳岩石受风

化、剥蚀和构造作用而被搬运到海洋, MgO 含量不

断降低。过渡族元素 Co、Ni、Cr、Zn不溶于水, 虽 

 

图 7  亏损地幔中 Nb/Th、Th/U 比值随时间变化的重建

(据 Shirey et al., 2008) 

Fig.7  Reconstruction of the depleted mantle Nb/Th and 
Th/U with time 

然 Cr的氧化态 Cr6+是可溶的, 但太古宙大气圈缺氧

阻止了 Cr 的氧化。因此, 大陆壳岩石中 Co、Ni、

Cr、Zn在 Mg大量流失后还能保留很长时间。在岩

浆过程中, Ni和 Cr比 Co和 Zn更相容。因此, Ni/Co

和 Cr/Zn 比值更能保留原始陆壳的特点和灵敏反映

早期阶段火成岩的分异。对世界 18个太古宙克拉通

中细粒陆源沉积岩(泥质岩和杂砂岩)、冰川混积岩和

火成岩的 Ni/Co和 Cr/Zn比值变化及与MgO的关系

统计研究(图 8), 可见它们与 MgO 呈明显正相关关

系, 但太古宙与后太古宙的相关趋势不同。 

Ni/Co和Cr/Zn比值随沉积年龄则显示了长期变

化趋势, 太古宙 Ni/Co和 Cr/Zn比值高, 后太古宙比

值低并基本保持恒定(图 9a, c), 后太古宙的 Ni/Co、

Cr/Zn 与用黄土和地表采样计算的现代上部大陆壳

一致(图 9b, d)。 

世界不同地区太古宙细粒沉积物 Ni/Co、Cr/Zn

比值随沉积年龄变年轻而降低, 在太古宙结束时降

到现代上陆壳平均值(图 10)。这些比值随时间的降

低, 反映了从中太古代(3.5~3.0 Ga)到新太古代(3.0~ 

2.5 Ga)上陆壳不断变化成长英质。 

 

图中数据为每 20个样品的平均值。太古宙火成岩的投影(蓝色)根据

收集的太古宙克拉通火成岩和变火成岩; 后太古宙投影(绿色)采用

Keller et al. (2015)综合的数据。 

图 8  太古宙(蓝色)与后太古宙(绿色)火成岩 Ni/Co 和

Cr/Zn与MgO关系的不同趋势(据Tang et al., 2016) 

Fig.8  Ni/Co vs. MgO and Cr/Zn vs. MgO differentiation 
trends for Archean and post-Archean igneous rocks 
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(a), (c) 页岩、混积岩; (b), (d) 不同类型沉积岩对比。 

图 9  地质历史中陆源细粒沉积岩 Ni/Co、Cr/Zn比值随沉积年龄的变化(据 Tang et al., 2016) 

Fig.9  Ni/Co and Cr/Zn ratios in terrigenous fine-grained sedimentary rocks through time compared with the 
present-day upper continental crust 

 

图 10  不同地区太古宙细粒陆源沉积岩 Ni/Co、Cr/Zn比值平均值随沉积年龄变化(据 Tang et al., 2016) 

Fig.10  Average Ni/Co and Cr/Zn ratios vs. depositional ages in Archean fine-grained terrigenous sedimentary rocks 
from different locations 

 
世界不同地区大陆的 Ni/Co、Cr/Zn比值随沉积

年龄变年轻而降低的趋势反映了全球地壳成分的演

化, 它不是区域性的(图 10)。Tang et al. (2016)用蒙

特卡洛(Monto Carlo)混合模型确定了太古宙上部陆

壳的 MgO平均含量(样品数 n=5063), 可见, MgO含

量从 11%(中太古代)到太古宙结束时降低到~4%(图

11), 接近现代上陆壳水平(2%~3%)。根据 MgO含量

的变化, Tang et al. (2016) 给出了太古宙陆壳质量随

时间的变化曲线(图 11), 要使 MgO含量降低到太古

宙结束时的 4%, 即陆壳从 3.0 Ga前的镁铁质转变为

2.5 Ga 时的长英质, 计算表明, 这需要太古宙代表

性岩石(英云闪长岩‒奥长花岗岩‒花岗闪长岩, TTG)

加入到上陆壳, 使上陆壳质量增加约 5 倍。而大规

模 TTG 的形成应主要是由俯冲板块熔融产生(Foley 

et al., 2002; Rapp et al., 2003), 俯冲作用不断提供水

进入镁铁质源区(如俯冲洋壳), 形成长英质岩浆。 
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根据上述, Tang et al. (2016)认为, 全球板块构

造的启动应在 3.0 Ga的古中太古代。 

4.4  始太古代(Eoarchean)与现代弧前岩石地球化学

地层对比 

对年龄为 4.4~3.8 Ga(始太古宙)的加拿大魁北克

Nuvvuagittuq 超地壳带镁铁质岩与现代伊豆‒小笠原‒

马里亚纳的弧前岩石的对比研究(Turner et al., 2014), 

发现它们的地层和地球化学特征非常相似, 这种地球

化学地层(geochemical stratigraphy)提供了比从岩石或

碎屑矿物获得的单一的化学或同位素标志更有力的对

古俯冲背景的检验标准。非科马提质太古宙镁铁质岩石

和现代俯冲带看到的岩石之间相似性是长期倍受关注

的。在上述对比中, 流体不活动元素(包括 Th和 Zr)相对

于Nb、Ta和Yb浓度的升高(图 12), 明显的Nb和 Ti负

异常, 都是弧熔岩和大陆地壳的特点。现代和太古宙镁

铁质岩石地球化学型式之间存在差别, 例如, 现代镁铁

质岩石的弧与非弧背景之间显示了清晰的双峰态分布, 

而太古宙镁铁质岩石则穿过这两个区域分布(图 12)。 

 

图 11  太古宙上陆壳 MgO含量、相对质量的演化(据 Tang et al., 2016) 

Fig.11  Evolution of MgO and relative mass of the upper continental crust in the Archean 

 

图 12  加拿大魁北克 4.0~3.8 Ga Nuvvuagittuq超地壳带镁铁质岩石与伊豆‒小笠原‒马里亚纳原始弧地球化学地层对比

图解(据 Turner et al., 2014) 

Fig.12  Geochemical stratigraphy comparison of Isu-Bonin-Mariana arc lava and Nuvvuagittuq supracrustal belt, 
Quebec, Canada 
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由图 12可见, 尽管 4.4~3.8 Ga的 Nuvvuagittuq

超地壳带镁铁质岩石与现代伊豆‒小笠原‒马里亚纳

弧熔岩年龄有巨大差别, 但它们的地层层序和微量

元素成分特点明显相似。该地球化学地层分别由四

个连续单元组成, Nuvvuagittuq超地壳带镁铁质岩石

从上向下顺序为低 Ti、富集的钙碱性火山岩、低 Ti

亏损的玻安岩和条带状铁建造、高 Ti 拉斑玄武岩; 

伊豆‒小笠原‒马里亚纳弧熔岩从上向下对应为弧安

山岩、玻安岩和热液矿床、弧前玄武岩。它们的

μ(142Nd)均为负到正值, 在微量元素蛛网图上, 上部

的高 Ti拉斑玄武岩稀土和高场强元素具有平坦的型

式, 这是典型的相对未亏损地幔产生的玄武岩特点; 

相反, 下伏的低 Ti 镁铁岩具有高 MgO、SiO2, 强烈

亏损稀土和高场强元素, 具有向上凹的稀土分布型

式 , 这是典型的源自先前亏损地幔的玻安岩的特

点。覆盖在这些岩石上的低 Ti岩石富集流体中活动

的元素和大离子亲石元素, 亏损高场强元素, 这是

现代岛弧钙碱性熔岩的标志, 所有这些熔岩都异常

富集 Ba、Rb、K。Nuvvuagittuq 和伊豆‒小笠原‒马

里亚纳弧熔岩的垂向顺序反映了从原始海洋板块破

裂−流体释放−熔融到最后产生俯冲的过程, 而这两

个地球化学地层之间的差别, 例如在 Nuvvuagittuq

上壳岩带镁铁质岩石中大量分布的镁铁质岩床和超

镁铁岩, 指示了在裂解和俯冲过程中岩浆成因的局

部差异。 

根据上述对比得出结论, 至少某些形式的俯冲

在冥古宙或始太古代就开始了(Turner et al., 2014)。 

4.5  冥古宙锆石中矿物包裹体及 Hf、O同位素 

冥古宙锆石的地球化学研究对板块构造何时启

动的争论提供了大量证据。西澳大利亚 Jack Hills的

冥古宙碎屑锆石(年龄 4001~4032 Ma)中的矿物包裹

体约 75%为白云母和石英, 其他还有长石、黑云母、

角闪石、磷灰石、金红石、磷钇矿和绿泥石等

(Hopkins et al., 2010)。这些包裹体是原生的, 未与沉

积后沉积环境发生明显化学交换。因此, 这些矿物

包裹体记录了锆石母岩浆熔体的化学成分和初始形

成条件。17 个白云母和 3 个石英、1 个角闪石分析

给出的岩浆温度、压力值分别为~700 ℃和 500~ 

>1200 MPa。这些资料表明, 锆石结晶位置的地热梯

度在20~40 ℃/km, 热流值相当于<40~85 mW/m2之间, 

明显低于全球冥古宙热流计算值(约低 3/5)。据此, 

Hopkins et al. (2010)推测, 冥古宙锆石是在一个受

抑制的热流环境中形成的, 解释这种特点的最简单

模型是在逆冲断层上盘的含水熔融, 它可能类似于

现代的汇聚边缘。它只出现在陆地岩浆环境, 相当

于全球热流值平均值的 1/3(即安山岩形成位置的地

热梯度, 约为 12 ℃/km)。这种认识将板块构造开始

定在 ca. 4.0 Ga前。 

早期地球表面液态水的出现在板块构造何时开

始的争论中是很重要的, 因为水在由地幔橄榄岩和

玄武质地壳湿熔融形成硅质岩浆过程中起着重要作

用。西澳大利亚 Jack Hills冥古宙锆石(U-Pb年龄为

4404±8 Ma)的 O同位素和稀土组成分析, 显示了轻

稀土元素的过富集(overabundance)(表 4), 表明这些

锆石源自经历了演化的花岗质岩浆, 其 δ18O(‰)分

别为 7.4±0.7 和 5.0±0.7, 表明与锆石平衡的岩浆

δ18O(‰)应为 8.5~9.5, 明显高于地幔值(5.0~5.6)。锆

石的 REE及 δ18O值表明它来自于一个 4.4 Ga前已

存在的古老地壳部分熔融形成的花岗质岩浆, 是典

型的经历了演化作用的岩浆, 表明当时地球表面存

在海洋 , 此时是一个冷的早期地球 (Hinton et al., 

1991; Wilde et al., 2001; Valley et al., 2002)。 

对上述冥古宙锆石进行了 Ti温度计计算, 69个

测点的温度范围为 801~644 ℃, 平均 696±33 ℃。

该温度与花岗岩类中锆石的结晶温度无差异, 表明

早在 4.35 Ga 时的地球表面就存在潮湿、最低熔融的

条件, 地球进入了地壳形成、剥蚀和循环的模式, 这与

板块构造过程很相似(Watson and Harrison, 2005)。 

对>3.0 Ga的锆石 Hf同位素组成与其形成年龄

关系的综合资料分析表明(图略, Bell et al., 2011), 

表 4  西澳大利亚 4.4 Ga 前碎屑锆石 REE 含量(10−6)及 δ18O(‰)(据 Wilde et al., 2001) 

Table 4  Rare earth element (10−6) and oxygen istope data from detrital zircons of 4.4 Ga ago in western Australia 

点号 La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Yb Lu 点号 δ18O 

M2-13 5.5 134 9.4 55 41.4 6.3 100 34 338 106 666 135 M2-1 4.8 

M2-14 9.2 122 9.5 59 42.6 5.6 155 47 518 173 1065 225 M2-2d 5.3 

M2-17 0.6 61 1.1 9 12.3 1.0 85 28 347 124 768 159  平均5.0

M2-30 13.6 226 21.8 119 78.4 12.7 170 49 424 119 672 130 M2-3 6.8 

M2-31 0.3 69 0.6 9 18.4 1.4 108 36 438 149 877 182 M2-4d 8 

              平均7.4
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这些锆石的 εHf 值随年龄的变化显示了很大的范围, 

从靠近禁区带到高正值, 几乎所有 εHf值均落在亏损

上地幔 DM 演化线下面。其总体趋势是, 随年龄变

年轻, εHf值降低, 但在 3.8 Ga后 εHf值进入另一个区

域, 虽然仍保留了之前的变化趋势, 但 3.8 Ga时 εHf

值显示高正值, 并与 DMM演化线相交。Arndt (2014)

认为这是来自地幔的新生物质再次加入, 是 3.8 Ga

之前的 4.0~3.9 Ga 大量陨石撞击地球时, 强烈的撞

击破坏了形成西澳 Jack Hills长英质岩石的镁铁质地

壳, 因而改变了全球的动力学体制。这种动力学体制

的变化, 表明板块构造在 3.8 Ga开始启动。 

4.6  太古宙金刚石中包裹体及同位素组成 

利用微量元素和同位素原位分析, 研究密封在

化学上惰性的、难渗透的金刚石中的矿物包裹体的

成分, 可以给出金刚石形成时的化学环境、压力、

温度、年龄及源区物质特征的系统资料。目前, 从

大陆岩石圈地幔的金刚石巨晶中发现了多种类型矿

物包裹体, Shirey et al. (2008)将包裹体分为两种类

型, 一是硅酸盐型, 如柯石英、石榴子石、橄榄石、

斜方辉石和单斜辉石; 二是硫化物型, 如雌黄铁矿、

镍黄铁矿、黄铜矿。硅酸盐型包裹体又可根据石榴

子石(Cr, Al)和辉石(Na, Mg, Fe)成分划分为两类, 一

为 P 型, 如橄榄岩质, 包括二辉橄榄质和方辉橄榄

质成分; 二为 E 型榴辉岩质。根据硫化物型包裹体

的Ni含量划分为 P型和 E型。这些包裹体的 Sm-Nd、

Rb-Sr同位素组成, 特别是硫化物包裹体的 Re-Os同

位素组成不仅可给出包裹体寄主金刚石的年龄, 初

始同位素组成更提供了其源区物质特征, 为板块构

造的关键过程——板块俯冲作用启动时间提供了重

要证据。 

4.6.1 太古宙金刚石 N、C同位素组成 

最近, Smart et al. (2016)研究了南非 Kaapvaal克拉

通中形成于 3.1~3.5 Ga的源自上地幔的Witwartersrand 

(Wits)金刚石的 N、C同位素组成, 其方法是用二次

离子探针质谱对金刚石从核部到边缘进行 N、C 同

位素原位分析。结果表明, δ13C分别为−5.7‰~ −5.0‰

和−4.2‰~ −3.0‰, 与地幔值−8‰~ −2‰(平均−5‰)

一致, 表明该金刚石是从原始地幔 C中形成的。但 N

的含量为 330和 1230原子 10 6‒ (中值为 519原子 10−6), 

该值与世界榴辉岩质金刚石N含量一致(中值 378原

子 10−6); δ15N分别为−0.5‰~+1.8‰和+0.1‰~+2.7‰, 

明显高于现代地幔平均值(−5‰±2‰)和平均值为负

值的全球金刚石值(−5‰±3‰)。轻和重两个极端的 N

同位素组成分别来自两个隔离的、亏损 15N 的原始

地幔储源和富 15N 的含有循环地壳组分的地幔, 现

代沉积物具有唯一的正 δ15N值(~+6‰), 与太古宙沉

积物相似(δ15N 值为~+3‰), 3.8~3.2 Ga 沉积物具有

明显变化的 δ15N值(−10‰~+25‰)。综合上述 C与 N

同位素的脱偶特点表明, 太古宙循环的地壳物质卷

入到了 Witwartersrand 金刚石的源区。Smart et al. 

(2016)推测, 3.0 Ga前地壳物质循环是由含有大陆沉

积物的海洋岩石圈俯冲进入地幔的, 形象地说是地

幔源被俯冲带循环的沉积物“污染”了, 表明现代型

的板块构造在古太古代(3.5 Ga前)就开始了。 

4.6.2  太古宙金刚石包裹体 

在熔体形成过程中, Re与Os的强烈分异反映在

洋中脊玄武岩、含金刚石榴辉岩、推测的与它们的

类似岩石、及最终的大陆地壳中的低 Os和高 Re/Os

比值上, 因此, Re-Os系统是榴辉岩质源区最好的示

踪剂。对南非 Kaapvaal克拉通下面的大陆地幔最深

部金伯利岩中金刚石的 18个榴辉岩质 E型硫化物包

体进行了 Re-Os 同位素组成测定(Richardson et al., 

2001), Os含量最低的单颗粒硫化物包体年龄为新太

古代, 而Os含量较高的包体给出了 2.9 Ga的等时线

年龄, 其原始 Os 同位素组成为 γOs=+45。这些结果

表明, 与俯冲有关的地壳循环在中太古代大陆形成

中已是可行(viable)的过程。 

博茨瓦纳 Kaapvaal‒津巴布韦克拉通 Orap 金伯

利岩岩管 , 金刚石的硫化物包裹体具有轻的 δ34S 

(−11‰~+9.5‰, Eldridge et al., 1991; −1.4‰~+ 2.6‰, 
Farquhar et al., 2002b)和异常的 Pb 同位素组成

(Rudnick et al., 1993), 其形成与低温和地表 S有关。

但重要的是保存了 S 同位素非质量分馏 Δ33S, 11 粒

金刚石中 23 个硫化物包裹体分析 Δ33S 为−0.11‰~ 

0.61‰(图 13)。由图 13 可见, 金刚石的硫化物包裹

体 Δ33S异常与其 δ34S值无关, 表明 Δ33S异常的出现

与地幔中由质量控制的 S 同位素分馏无关。而 S 同

位素非质量分馏 Δ33S的产生是 2.3 Ga前低氧逸度大

气圈条件下光催化反应产生的(Farquhar et al., 2002a, 

2002b), 因此 , 这表明在太古宙物质从大气圈搬运

到地幔中, 即硫化物通过大洋玄武岩蚀变还原, 随

后经俯冲作用进入金刚石源区。在金刚石源区, S没

有发生很好的混合(Farquhar et al., 2002b)。上述资料

表明, 含金刚石榴辉岩捕虏体和榴辉岩质金刚石组

合之间与俯冲作用有间接、但可能是广泛的联系

(Shirey et al., 2008)。 

金刚石中的柯石英包裹体, 保留了金刚石形成

时的 O 同位素特征。对南美圭亚那地盾委内瑞拉
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Guaniamo 榴辉岩套金刚石中的柯石英包裹体 O 同

位素组成的研究结果如表 5(Schulze et al., 2003)。其

中一粒金刚石的两个柯石英包裹体 δ18O值为+15.0‰

和+16.4‰, 另一柯石英为+16.9‰, 平均值为+16.1‰; 

另一粒金刚石的柯石英 δ18O值为+10.2‰。在地幔条

件下, O同位素分馏是很小的, 已知地幔橄榄岩和新

鲜玄武岩的 O 同位素组成 δ18OVSMOW 值为+5.5‰~ 

+5.9‰, 该值严格限制了普通地幔的 O 同位素组成, 

图 14 给出了金刚石中柯石英包裹体与不同类型玄

武岩全岩的 O 同位素组成比较。可以看出, 委内瑞

拉 Guaniamo 榴辉岩套金刚石中的柯石英包裹体

δ18O 值明显高于克拉通下面地幔捕掳体, 是典型的

俯冲带变玄武岩 δ18O值。因此, Schulze et al. (2003)

认为, 这提供了蚀变洋底玄武岩与地幔榴辉岩捕虏

体之间的联系, 是金刚石榴辉岩岩套的原岩具有俯

冲特点的证据。 

4.7  橄榄石组构指示始太古代板块俯冲 

对格陵兰~3720 Ma Isua 上壳岩带(supracrustal 

 

图中±2σ 绿线范围为 S 同位素由质量控制所产生的分馏区, 该区外

的四个数据为非质量分馏。 

图 13  博茨瓦纳 Kaapvaal‒津巴布韦克拉通 Orapa 金伯

利岩岩管金刚石的硫化物包裹体33S-δ34S 图解
(Farquhar et al., 2002b) 

Fig.13  Plot of Δ33S vs. δ34S of inclusion populations 
from individual diamonds from the Orapa 
kimberlite pipe 

表 5  委内瑞拉 Guaniamo 金刚石中柯石英包裹体 O 同位

素组成(据 Schulze et al., 2003) 

Table 5  Oxygen isotope values of coesite inclusions in 
Guaniamo diamonds 

柯石英包裹体编号 δ18OVSMOW (‰) 

13-127-16 15.0 

13-127-16 16.4 

13-127-16 16.9 

13-127-X 10.2 

belt)中 2 个纯橄岩透镜体的橄榄石进行了组构(febric)

分析, 它们给出了 B 型晶格优先方位(lattice-preferred 

orientation-LPO)。这种 B型 LPO在现代地球中与俯

冲系统中上盘岩石的变形有关, 实验结果支持 B 型

LPO形成于高温(1000~1400 ℃)、高压(1.6~11 GPa)、

中‒高水含量 (20010−6~212910−6 H/Si)和高应力

(150~516 MPa)环境 , 表明俯冲工厂在始太古代

(4.0~3.6 Ga)已经存在(Kaczmarek et al., 2016) 

5  结  语 

板块构造理论在地球科学的发展过程中发挥

了、并将继续发挥重要作用, 目前的研究成果已将

板块构造的启动时间推进到太古宙。在地球上不同

时间开始的板块构造并不是单一事件, 而是在一局

部开始, 而后从古太古代到新太古代日益广泛。著

名英国地质学家莱伊尔的《地质学原理》(1830 1833‒ ), 

它本来的副标题就是“将当今运营的原因解释地球

表面的此前变化”, 即将今论古, 是奠定现代地质学

基础的里程碑著作。大陆漂移假说在思维方法上是

将今论古。涂光炽(1981)曾指出, “说得夸大一点, 没

有将今论古, 地质学本身就难成立”, “然而, 将今论 

 

图 14  金刚石中柯石英包裹体与不同类型玄武岩全岩 O

同位素组成比较(据 Schulze et al., 2003) 

Fig.14  Oxygen isotope compositions of diamond inclusion 
minerals and of various basaltic rocks 
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古不能绝对化, 因为事物还有另外一面, 即地球在

演化, 地壳在演化, 矿产也在演化”, “正确的思路应

当是将今论古与地球演化的结合”。随着地球科学研

究手段的不断进步, 如分析、探测技术和数值模拟

的进步, 研究将更加深入到下地幔直至地核的物理

状态和物质组成, 这些资料的积累必将对地球的形

成和演化从宏观和微观提供更全面、准确、可靠的

依据。 
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When Did Plate Tectonic Start on Earth? 

ZHAO Zhenhua 

(Guangzhou Institute of Geochemistry, Chinese Academy of Sciences, Guangzhou 510640, Guangdong, China) 

Abstract: It is controversial when Earth’s modern tectonic regime began. Most scientists believe it operated in Late 

Archean, even thougth some researchers suggest it began late in Neoproterozoic ca. 800 Ma, and others argue that 

subduction began early in Hadean ca. 4.3 Ga. The following indicators can be tracked into the geologic past plate 

tectonics: (1) geodynamics, such as the mantle potential temperature have shown the interior of the early Earth was 

much hotter than it is today which resulted frequent slab break-off events prevented a modern-style long-lived 

subduction system, and plate tectonics may be a phase in the Earth’s evolution based on viscoplastic mantle convection 

simulations; (2) petrotectonic assemblages such as ophiolites, blue schists, and ultrahigh-pressure metamorphic terranes 

are reliable indicators of plate tectonics, in addition the arc and back-arc rock assemblages—tholeiite-andesite- 

dacite-rhyolite and TTG suites are also evidence of subduction zones; (3) accretionary prisms and ocean plate 

stratigraphy, foreland basins, continental rifts, paired metamorphic belts and orogens are all important hallmarks. Other 

reliable indicators are from porphyry Cu-Au and epithermal-type Au-Ag deposits, orogenic gold deposits and VHMS 

and other types of mineral deposits. Ni/Co and Cr/Zn ratios of the Archean terrigenous sedimentary rocks and Archean 

igneous/metaigneous rocks showed that the crust evolved from a highly mafic bulk composition before 3.0 Ga ago to a 

felsic by 2.5 Ga ago. This compositional change suggests the onset of global plate tectonics at ca. 3.0 Ga ago. Archean 

subduction was recorded by Re-Os isotopes in sulfide inclusions in diamonds. Extreme crustal oxygen isotope 

signatures preserved in coesite inclusions in Archean diamond present compelling evidence for the subducted nature of 

the protoliths of the diamond eclogite suite.   

Keywords: plate tectonics; petrotectonic assemblage; mineral inclusions in diamond and zircon; Ni/Co and Cr/Zn ratios 

of sedimentary rocks 


