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中国境内天山上地幔小尺度对流与造山作用 
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(中国地震局地质研究所, 地震动力学国家重点实验室, 北京 100029) 

摘要    根据横跨天山的流动地震台阵记录的走时数据, 利用地震层析成像技术获得了库车-奎
屯剖面 660 km 深度内上地幔 P 波速度结构. 由 P 波速度模型导出了相应的上地幔二维密度模  
型. 利用有限单元方法联合网格-粒子方法, 研究了中国境内天山由于密度差异分布引起的上地

幔小尺度对流. 给出了对流的基本形态特征, 并分析了上地幔对流与造山作用的相互影响关系. 
结果表明: (1) 北天山—准噶尔盆地下方的上地幔中存在一个逆时针对流环, 对流环尺度为 500 
km 左右; (2) 南天山—塔里木盆地一侧的上地幔中存在一个顺时针对流环, 但相对较弱; (3) 上地

幔对流速度值在很大程度上受黏滞系数变化的影响, 但天山上地幔顶部对流速度值不应小于 20 
mm/a; (4) 塔里木盆地向北的水平推挤作用是天山新生代隆升的决定性因素, 同时, 上地幔小尺

度对流对天山现今构造变形格局也起着重要作用; (5) 塔里木板块向北的运动对上地幔对流场的

影响很小.  

关键词    天山  地幔对流  造山作用  有限单元法  网格-粒子法 

天山造山带是现今世界上最为活跃的陆内造山

带, 被公认为研究陆内造山的天然实验场. 关于天山

地质构造及其演化已有众多研究成果, 但天山动力

学研究基本上停留在定性研究的阶段, 若干基本问

题尚未获得统一的认识 [1].  
前人的研究结果表明, 天山中新生代的复活与

印度-欧亚板块碰撞效应有密切关系 [2~6]. 在印度板块

以 50～55 mm/a的速率向欧亚大陆推挤的过程中, 青
藏高原的隆升消耗了其中大约一半的能量, 阿尔金

断裂的走滑运动吸收了近四分之一的能量, 其余能

量则主要为天山的隆升变形所吸收 [7]. 众多证据表明

天山造山过程中受到水平挤压作用, 包括天山山体

地壳的缩短、两侧前陆盆地的形成及山前大规模逆冲

断裂活动等 [8~11].  
根据P波走时残差, Vinnik和Saipbekova [12]推测

西天山存在地幔物质的上涌, 并认为西天山的大幅

抬升与上地幔小尺度对流有关. Roecker等 [13]给出的

地震层析成像结果及Kosarev等 [14]利用接收函数方法

得到的结果均支持这个结论. 根据PS转换震相走时

的延迟, Chen等 [15]估计天山下方 410 km间断面上移

了约 35 km, 并推断天山下方的上地幔中存在低速异

常体. 这意味着西天山上地幔中可能存在热异常.  
根据重力观测数据的反演计算, 傅容珊等 [16]给

出了青藏高原—塔里木盆地—天山地区的上地幔小

尺度对流形态. 限于重力观测数据仅是地球介质密

度的积分结果, 中国境内天山上地幔中是否存在小

尺度对流有待进一步证实. 地幔对流在天山造山动

力学中扮演的角色有待进一步深入研究.  
近年来, 地震层析成像的结果被广泛用作全球

地幔对流、上地幔小尺度对流, 甚至超级地幔柱研究

的证据 [17~19]. 根据地震层析成像结果进行地幔对流

数值模拟研究, 为定量描述地幔变形与运动提供了
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有效途径.  
2003 年 4 月至 2004 年 9 月, 中国地震局地质研

究所岩石圈台阵地震学实验室沿横跨天山造山带的

库车-奎屯剖面布设了由 60台宽频带流动地震仪组成

的观测台阵 [20]. 利用该流动地震台阵及区域地震台

网的地震走时数据和地震走时层析成像方法, 郭飚

等 [21]给出了沿该剖面的地壳上地幔P波速度结构. 与
此前的结果相比, 他们的结果具有更高的空间分辨

率. 这为利用数值模拟方法研究天山上地幔物质运

移提供了更为可靠的数据基础.  
利用上述地震层析成像结果和有限元数值模拟

技术, 本文研究了天山上地幔小尺度对流存在的可

能性及其对流方式. 我们的结果表明, 在当前上地幔

密度异常的驱动下, 北天山—准噶尔盆地下方的上

地幔中存在一个逆时针对流环, 其尺度为 500 km 左

右. 在上地幔顶部, 对流速度应不小于 20 mm/a. 另
外, 在塔里木盆地和南天山一侧, 上地幔中存在一个

相对较弱的顺时针对流环. 塔里木板块向北的运动

虽然对天山的造山运动至关重要, 但对上地幔对流

形态并未构成明显影响. 上述结果为天山动力学研

究提供了新的证据.  

1  方法和数据 
用于地幔对流数值模拟的有限元方法通常采用

网格固定的欧拉描述. 欧拉描述可以避免物质运动

引起的网格畸变, 并以物质的瞬时运动状态为研究

对象. 这意味着当前时刻位于网格节点上的物质在

下一时刻的位置并不确定. 在非均匀介质结构形态

发生变化后, 欧拉描述难以为继. 如何描述物质运移

后的分布状态是我们首先必须解决的问题.  
为此, 本文采用了有限单元方法与网格-粒子方

法相结合的数值模拟技术 [22]. 该方法在单元内部定

义了若干代表物质的“粒子”, 从而实现了欧拉描述与

拉格朗日描述的统一. 该方法借助粒子分布状态, 可
以描述非均匀介质的运移和变化, 并根据粒子分布, 
重新确定各节点上密度和黏滞系数等参数. 文献 [22]
给出了有关方法的技术细节, 此处不再赘述.  

数值模拟研究所依据的数据主要是郭飚等 [21]利

用地震走时层析成像方法得到的天山上地幔P波速度

结构. 李昱等 [23]则利用接收函数反演方法研究了沿

库车-奎屯剖面的地壳上地幔 100 km深度范围内的S
波速度结构. 两者给出的地壳结构有较好的可比性. 

迄今为止, 文献 [21]给出的结果应是中国境内天山上

地幔速度结构最详细的图像.  
但是, 文献 [21]仅给出了 400 km深度范围内的

地壳上地幔P波速度扰动图像. 其深度范围对地幔对

流研究来说明显不足, 有必要进一步将上述结果扩

展到整个上地幔的深度. 为此, 利用文献 [21]的地震

走时数据和层析成像方法, 我们进一步对该剖面 660 
km深度范围内的P波速度结构进行了反演. 为了避免

降低地震层析成像结果的横向空间分辨率, 在反演

过程中, 我们固定了 400 km以上深度范围内的P波速

度结构. 这意味着把剩余的走时残差归结为 400 km
以下深度范围内的P波速度结构的扰动. 图 1 给出了

区域地震台网和库车—奎屯流动宽频带地震台阵的

台站分布及相应的天山地壳上地幔P波速度扰动图像. 
由图 1(b)可见, 天山上地幔中最大速度扰动差异可达

6%. 据此可以推断, 天山上地幔的密度分布应存在

显著变化.  

2  模型与边界条件 
原则上, 地幔对流是一个三维问题. 但是, 迄今

为止, 天山地区三维地震层析成像结果的横向空间

分辨率都在 160 km以上 [24,25]. 这无法满足上地幔小

尺度对流研究的要求. 因此本文的研究仅限于现有

高分辨率层析成像数据的二维模型. 一般而言, 造山

带的变形主要发生在垂直于山体走向的方向上, 天
山造山带也不例外 [8~11,26]. 沿库车—奎屯布设的宽频

带流动地震剖面大体垂直于天山山体的走向, 因此

本文研究不仅有助于我们了解该剖面方向上地幔对

流问题, 而且可以帮助我们理解地幔对流对天山造

山作用的影响.  

2.1  天山上地幔的密度模型 

Birch[27,28]最早研究了不同矿物P波速度与密度

的线性回归关系, 即Birch定律. 根据Birch定律, 只
要知道地壳上地幔的P波速度模型便可估计相应的密

度模型.  
图 1 给出的 P 波速度扰动图像的背景值为

IASP91 模型. 将 P 波速度扰动值与 IASP91 模型背景

值叠加, 即可得到库车-奎屯剖面的 P 波速度分布图

像. 同时我们根据 IASP91 模型中上地幔深度内地震

波速度与密度数据, 通过线性拟合得到上地幔密度

与 P 波速度之间的关系 
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图 1  地震台站分布及地壳上地幔 P 波速度扰动 

(a) 横跨天山的流动宽频带地震台阵及区域地震台网分布; (b) 沿库车-奎屯剖面天山地壳上地幔 P 波速度扰动 
 

 p0.3413 0.558816Vρ = × + , (1) 

这里, pV 为P波速度, ρ 为密度. 地壳部分密度-速度

关系也可以同样获得. 这样, 根据速度结构和密度-
速度关系, 就可以进一步给出库车-奎屯剖面上的密

度分布.  
由图 1(b)可知, 地震层析成像仅给出了沿横跨天

山的 550 km 剖面的速度结构. 由此直接转化得到的

密度分布也仅限于 550 km 剖面范围之内. 为了减小

数值模拟研究中两侧边界作用的影响, 我们通过密

度等值线的水平延伸, 将密度模型分别向南北两侧

作了简单扩展. 图 2 给出了总长度增加到 990 km 的

天山地壳上地幔密度分布. 模型高宽比达到 1︰1.5.  
图 2 中标出的岩石圈底部边界主要依据密度为

3.4 g/cm3 的等值线确定 [29]. 为了减少岩石圈底部边

界的局部起伏, 我们在该密度等值线基础上进行了

一定程度的平整处理. 由图 2 可见, 天山山体下方, 
岩石圈相对较薄, 厚度约为 140 km, 塔里木盆地和准

噶尔盆地岩石圈厚度则分别达到 240和 250 km. 一般

认为, 大陆根的厚度约为 150~250 km[29]. Kumar等 [30]

根据S波接收函数推断西天山下方的岩石圈厚度为

90~120 km, 塔里木地块的岩石圈厚度为 160~270 km. 
我们对天山造山带岩石圈厚度的推断与他们的结论

基本相符.  

 
图 2  天山库车-奎屯剖面地壳上地幔密度分布 

密度单位为 g/cm3. 粗线代表岩石圈底界, 细线为密度等值线 

2.2  温度分布与黏性结构 

经典地幔对流研究一般依据状态方程, 由温度

场计算密度分布. 在本研究中, 作为地幔对流驱动力

的密度分布是由地震层析成像数据转化获得, 因此, 
温度分布不构成地幔对流的决定性因素. 有鉴于此, 
我们仅根据通常情况下的地壳上地幔温度分布, 给
定相应的初始温度场 [29,31,32]. 具体而言, 我们取地表

和上地幔底边界的总温度差为 1700℃, 岩石圈底界

的温度值为 1200℃, 由此通过线性插值确定初始温
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度场的分布.  
准确地获得地球介质的黏滞系数分布是困难的. 

一般认为, 地幔黏滞系数大约为 1019~1022 Pa·s的量级, 
其下限为软流圈的黏滞系数 [33]. Haskell[34,35]估计地

幔黏滞系数为 1021 Pa·s. 这一结果被广泛采用, 并被

称为地幔的“特征黏滞系数”. Karato[36]估计整个地幔

的平均黏滞系数为 3×1021 Pa·s. 最近的研究结果表明
[37,38]: 上地幔的黏滞系数为 1020~1021 Pa·s, 平均约为

4×1020 Pa·s. 根据上述结果 , 上地幔黏滞系数应在

1019~1021 Pa·s量级.  
地幔黏滞系数与温度、压力及应力有关, 且与温

度和压力的相关性更强 [39]. 本文仅考虑黏滞系数与

温度、压力的相关性. 参照Christensen[40], 无量纲化

的地壳上地幔黏滞系数可根据 

 
0

1 (1 )exp
2.088

E W z
T

η
η

+ ⋅ −⎡ ⎤= ⋅ ⎢ ⎥+⎣ ⎦
 (2) 

计算. 其中, 0η 为参考黏滞系数, E 和 W 分别表示无

量纲化的活化能和活化体积, T 和 z 分别为无量纲温

度和深度. 由(2)式可知, 地幔黏滞系数随温度升高而

降低, 随深度增加而增大.  
根据(2)式和温度分布即可具体确定天山地壳上

地幔黏滞系数. 图 3 给出了本文采用的地壳上地幔温

度场及相应的黏滞系数 , 其中取参数 21
0 10η = Pa·s, 

E=120, W=29.3, 并假定天山地壳的黏滞系数是两侧

盆地值的 0.1 倍. 由图 3(b)可知, 本文采用的黏滞系

数应在前人结果的合理范围之内 [33~38].  

2.3  边界条件与材料划分 

我们将模型的顶部对应地表, 设为自由边界, 模
型底部对应上地幔底部 , 给定为自由滑动边界. 同 
时, 模型两侧边界也设为自由滑动边界. 对于模型的

温度边界条件, 我们给定其顶面和底面为固定温度

条件, 左、右两侧为零热流边界.  
关于模型材料划分, 我们取 0~50 km深度范围为

地壳层, 并在横向上将地壳分为山体段和两侧盆地

段, 对应不同的材料. 根据密度值差异, 上地幔部分

共划分为 9 种材料, 材料分界线与密度等值线重合. 
总计, 模型内共设置了 11 种材料.  

3  上地幔小尺度对流的数值模拟 

3.1  对流特征分析 

图 4 给出了模型扩展前后天山上地幔小尺度对 

 
 
图 3  库车-奎屯剖面地壳上地幔温度及黏滞系数分布 

黑色实线为依据密度值划分的材料分界线. (a)温度等值线(单位: ℃); 
(b)黏滞系数等值线, 彩色图标表示无量纲黏滞系数的对数值 

 
流的数值计算结果. 模型扩展前后, 山体以下速度矢

量的分布形态基本一致. 图 4(a)中地幔对流的整体速

度相对较小, 右侧边界对应准噶尔盆地的位置上出

现的强烈上升流. 这表明封闭腔体内上地幔物质流

动受到约束, 边界效应十分明显. 图 4(b)中, 人为边

界影响消逝, 对流环的主体部分仍位于实测数据的

范围内. 由图 4(b)可见, 在北天山和准噶尔盆地下方

的上地幔中存在一个强烈的逆时针对流环, 对流环

尺度约 500 km. 在塔里木盆地一侧, 上地幔中存在另

一个相对较弱且尺度较小的顺时针对流环. 两个对

流环交汇于天山南缘的下方. 这意味着, 被地幔对流

拖曳的准噶尔盆地和塔里木盆地岩石圈应向天山山

体下方俯冲, 但俯冲强度存在明显的不对称性, 且塔

里木盆地的俯冲将终止于天山南缘. 这与根据接收

函数和地震层析成像研究所做的解释和推测是一致

的 [21,23].  
对应图 4(b)对流形态的地表运动速度分布表明, 

在上地幔对流的拖曳作用下, 两侧盆地水平运动表
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现为向天山山体的相对运动, 且山体两侧的速度差, 
即天山缩短速率小于 1 mm/a. 与山体下方上地幔中

的下降流相应, 天山山体的地表垂直形变表现为以

沉降为主.  
根据GPS观测给出的结果, 王琪等 [26]认为塔里

木盆地整体向北运动 ,  天山山体地壳缩短速率为

4~20 mm/a, 并且缩短速率由西向东逐渐减小. 相应

于本文剖面的位置 ,  天山地壳缩短速率约为 7~8 
mm/a. 同时, 地表地质和水准测量都证实天山目前

仍在上升 [11,41]. 因此, 图 4(b)给出的结果与现今地表  

 
图 4  密度差异驱动的天山上地幔小尺度对流 

彩色图标表示无量纲速度的大小. 根据无量纲化比例 [22]和模型参数, 无量纲速度值乘以 0.0478 等于以mm/a为单位的对流速度. 黑色实线为依据

密度值划分的材料分界线. (a)未扩展的模型; (b)扩展后的模型 
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所观测到的天山总体变形特征不符. 这也就说明现

今中国境内天山的上地幔对流并不会直接引起天山

的隆升. 天山的隆升应来自其他的动力作用. 
实际上, 已有的地质学证据已证明 [8~11], 塔里木

盆地的推挤和俯冲对天山造山隆升起了关键性作用. 
为此, 我们在塔里木盆地地壳部分设置以 7.17 mm/a
的速度向北水平运动的边界条件. 图 5 给出了相应的

计算结果. 为了重点观察天山山体以下上地幔顶部

物质运动状态, 图 5(a)仅给出了 400 km深度范围内, 
水平方向 0~550 km区域内的速度矢量.  

对比图 5(a)和 4(b), 二者上地幔对流的形态几乎

没有改变, 仅有的差异在于图 5(a)中塔里木盆地一侧

岩石圈运移的速度有所增大. 这表明塔里木地壳的

向北运动几乎不影响上地幔对流. 其原因在于塔里

木块体的运动速度值远小于上地幔对流速度, 并且

塔里木块体离上地幔对流环较远. 由此推知, 只有在

外边界作用的强度和部位与山体内部对流环接近的

情况下, 才可能改变上地幔对流的形态.  
图 5(a)表明, 尽管塔里木盆地的水平运动对上地

幔对流影响很小, 但上地幔对流却对塔里木盆地运

动产生了较大的影响. 由于准噶尔盆地一侧岩石圈

以下物质向南运动的速度很大, 其上部岩石圈在地

幔对流的拖曳作用下, 可以有效地阻挡塔里木地块

向北的运动. 在这种情况下, 塔里木岩石圈被阻挡, 
并被上地幔的对流运动拖曳向下. 与此同时, 塔里木

盆地传递的青藏高原隆升的“远程效应”被天山地壳

的缩短变形所吸收.  
图 5(a)中准噶尔盆地与天山交接部位的岩石圈

以下存在一个明显的向上倾斜的流动速度矢量. 与
之相应, 图 1(b)给出的层析成像结果中, 北侧边界附

近的高速扰动块体之下存在强烈低速扰动. 我们据

此推断, 如果脆性的岩石圈具有分块结构, 上地幔顶

部的这种流动方式将造成天山北侧的明显抬升. 事
实上, 地表水准测量表明 [41], 北天山的抬升速率大

于南天山. 这很可能与上地幔顶部对流方式有关. 由
于本文的重点在于研究天山上地幔小尺度对流, 对
近地表的变形特征仅给出相对比较粗略的推断. 天
山造山带岩石圈的变形及其动力学将另文讨论.  

图 5(b)给出了地表水平速度分布及 82.2~85.5°E、
40.2~45.6°N范围内 18 个GPS站点数据 [42]在库车-奎
屯剖面上的投影. 图 5(b)显示, GPS速度大约从塔里

木盆地的 14 mm/a减小到准噶尔盆地的 7 mm/a, 速度

变化主要发生在水平长度约 170 km至约 400 km的范

围内. 这表明从塔里木盆地到准噶尔盆地, 地壳缩短

主要发生在天山山体内部, 缩短速率约为 7 mm/a. 需
要指出的是, 模型计算时右边界水平方向为固定约

束, 而在左边界上部给定了相对运动速度值. 数值模

拟计算结果与GPS观测数据在速度变化趋势上是一

致的, 这表明天山地壳的变形吸收了塔里木盆地所

传递的“远距离效应”.  
模拟计算结果的地表垂直速度分布显示, 天山

山体地壳处于抬升状态, 抬升量从南向北递增, 最大

隆升速率约为 1.13 mm/a.  
比较图 4 和 5 的结果可知, 塔里木盆地的向北运

动对于天山新生代隆升应具有决定性的作用.  

 

 
图 5  塔里木板块向北运动时天山上地幔小尺度对流及地

表水平速度分布 
图注与图 4 相同. (a)地壳上地幔运动速度矢量分布; (b)模型地表水平

速度分布和 GPS 测量数据(以五角星号表示) 

 
图 6 给出了对应图 5(a)中天山造山带 120 km深

度范围内的主应变率分布. 图 6 显示, 在天山山体的

北段, 水平挤压和垂向拉张的变形都明显强于天山

南段. 这显然与天山北段岩石圈减薄及其下方地幔

对流速度较大密切相关. 图 6 给出的结果可以解释为
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什么中天山和北天山比南天山具有更强烈的隆升速

率 [41]. 另外, 图 6 还说明天山上地幔对流不仅阻挡了

塔里木盆地的向北运动, 而且通过对岩石圈的加热

和减薄, 直接影响了地壳的变形. 鉴于本文地壳模型

较为粗略, 上述认识有待进一步数值模拟结果的确

认.  
 

 
图 6  天山造山带地壳及上地幔顶部主应变率分布 

蓝色箭头表示压性主应变率, 红色箭头表示张性主应变率, 线条的长

短与主应变率的大小成正比 

3.2  关于对流速度值及对流演化 

图 4(b)和 5(a)给出的上地幔对流速度量值表明, 
域内最大对流速度约 190 mm/a, 它出现在天山北侧

与准噶尔盆地接触边界上. 该位置对应了上地幔中

密度差异最大, 而黏滞系数最小的部位. 由于我们的

模型中并未考虑黏滞系数的非线性, 地幔对流的速

度和黏滞系数具有反比例的关系.  
应该注意到, 图 3(b)给出的只是天山上地幔黏滞

系数分布的一种可能. 对于其他情况, 我们的试验计

算结果表明, 改变黏滞系数并不改变上地幔对流的

总体形态特征, 只是对流速度将发生明显变化. 由于

造山带下方上地幔的平均黏滞系数不可能大于全地

幔平均黏滞系数 3×1021 Pa·s[33], 与该黏滞系数值对应

的天山上地幔顶部物质运移的最大速度约为 20 mm/a, 
因此可以推断, 中国境内天山上地幔小尺度对流速

度的下限应为 20 mm/a.  
需要指出的是, 图 4~6给出的结果均为瞬态问题

第一个时间步的计算结果, 即对应当前地球物理状

态的结果. 根据图 4 和 5 对流速度矢量分布可知, 上
地幔对流的总体趋势是密度等值线上隆处对应下降

流, 等值线下凹处对应上升流. 在这一趋势控制下, 
随着时间发展, 地幔对流将使得密度等值线逐渐趋

于平缓, 对流将逐步减弱. 计算结果表明, 1.2 Ma 以

后域内平均动能减小为初始状态的 1%左右, 域内最

大速度减小为 42 mm/a, 同时原来起伏很强烈的密度

等值线已经变得相对较为平缓. 而在计算的 1.2 Ma
时间尺度内, 温度场的变化并不十分强烈.  

4  结论与讨论 
根据库车-奎屯剖面 P 波走时地震层析成像给出

的上地幔速度结构, 我们采用有限单元和网格-粒子

方法相结合的方法, 对天山造山带密度驱动的上地

幔小尺度对流进行了数值模拟研究. 获得如下结论:  
(ⅰ) 在现有密度分布状态下, 中国境内天山造

山带上地幔中存在小尺度对流. 对流形态主要呈现

为北天山－准噶尔盆地下方向南运动的逆时针对流

环, 对流环尺度在 500 km 左右.  
(ⅱ)南天山－塔里木盆地一侧上地幔存在一个

顺时针对流环, 但相对较弱.  
(ⅲ)虽然上地幔对流速度在很大程度上取决于

黏滞系数, 但在合理的取值范围内, 天山上地幔顶部

对流的速度不应小于 20 mm/a.  
(ⅳ)塔里木盆地向北的水平推挤作用是天山新

生代隆升的决定性因素. 同时, 上地幔小尺度对流对

天山现今构造变形格局也起着重要作用.  
(ⅴ)塔里木板块向北的运动对上地幔对流场的

影响很小.  
需要指出的是, 本文的重点在于研究我国境内

天山是否存在上地幔小尺度的对流以及可能的对流

方式. 尽管我们采用的是定量研究的方法, 但本文追

逐的并非是定量的结果, 而是定性的结论.  
另外需要说明的是, 我们对于地壳部分的处理

相对较为简单. 我们试算的结果表明, 由于地壳及岩

石圈部分黏滞系数较大, 它们几乎并不参与上地幔

的对流.  
如前所述, 地幔对流问题原则上是一个三维问

题. 因此, 本文的二维模拟并非意味着可以简单地替

代进一步的三维模拟研究. 地壳上地幔速度结构的

高分辨率地震层析成像, 对于上地幔小尺度对流的

研究, 无疑是不可或缺的观测基础. 我国境内天山三

维上地幔小尺度对流的研究将是我们今后进一步深

入研究的方向.  
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