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摘 要：伸展中心迁移是大陆岩石圈演化的重要特征。南海大陆在张裂过程中，伸展中心持续向南迁移，具体体

现在裂谷盆地、岩浆活动及洋中脊扩张中心的向南迁移。地震层析成像和板块重建表明，南海裂谷中心迁移可能

与岩石圈结构和区域板块驱动力变化有关，但其动力学机制仍不明确。基于二维热-力学耦合地球动力学数值模

拟方法，构建大陆单侧张裂数值模型，探讨大陆岩石圈地幔性质与裂谷加速伸展对裂谷迁移的控制作用。数值模

拟结果表明：1） 张裂前大陆岩石圈地幔厚度对裂谷迁移有显著影响。薄的大陆岩石圈地幔结构有利于张裂期裂谷

迁移，其机制包括应力集中速率降低、岩石圈变形范围扩展及张裂持续时间延长；2） 在裂谷单侧加速伸展的边界条

件下，随着伸展加速度增加，裂谷轴的迁移方向逐渐趋于与加速方向一致。模拟结果与南海裂谷盆地向南迁移及

北部陆缘下地壳岩浆底侵等地质观测现象高度吻合，表明岩石圈结构特征与非对称加速伸展过程可能共同控制了

南海裂谷演化的动力学机制。
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Dynamical modeling of rift basin extension center migration： 
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Abstract： The migration of extensional centers is a key feature of continental lithosphere evolution. In 

the South China Sea （SCS）， the extensional center has migrated southward， as evidenced by the 

southward movement of rift basins， associated magmatic activity， and mid-ocean ridge spreading 

centers. Seismic tomography and plate reconstructions suggest potential causes for this migration， 
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which may be related to lithospheric rheology and changes in regional plate driving forces. However， 

the underlying geodynamic mechanisms remain unclear. In this study， 2D thermo-mechanical 

numerical modeling was conducted using a one-sided rifting setup to examine how accelerated 

extension and variation in lithospheric mantle properties affect rift migration. The results reveal two 

key findings：1）A thin continental lithospheric mantle promotes rift migration during extension. Key 

mechanisms include lower stress concentration rates， wider lithospheric deformation zones， and longer 

rifting duration. 2）With asymmetric boundary extension， the rift axis shifts toward the direction of 

faster stretching. Greater acceleration leads to more pronounced migration alignment. Modeling results 

match geological observations： southward rift migration in the South China Sea and magmatic 

underplating beneath its northern margin. This suggests that lithospheric structure and asymmetric 

extension together control the rift evolution dynamics in the region. 

Key words： rift basin；numerical modeling； variable-rate rifting； rift basin migration； South China Sea basin

大陆岩石圈伸展中心的迁移通常表现为一系

列在空间上紧密分布、轴向基本一致、年龄相差数

千万年的裂谷盆地（Bertotti et al.，1997；Manatschal 

et al.，1999）。这一地质演化过程可能受岩石圈伸展

速率（van Wijk et al.，2002）、温度结构（Sonder et al.，

1989）、地壳流变特征（Brune et al.，2014）、裂谷多阶

段伸展（Naliboff et al.，2015）等因素影响。例如，在

南大西洋中部及伊比利亚-纽芬兰地区，下地壳流

动可能驱动裂谷迁移，从而促使超伸展陆缘发育

（Brune et al.，2014）；在挪威被动大陆边缘，裂谷迁

移与 3条近于平行的裂谷带的形成过程密切相关，

该过程可能受到较低伸展速率在挪威被动大陆边

缘，裂谷迁移与三条近于平行的裂谷带的形成过程

密切相关，该过程可能受到较低伸展速率（van Wijk 

et al.，2002）或多阶段拉张作用（Naliboff et al.，

2015）等因素的控制。南海地质与地球物理资料揭

示：1） 南海裂陷活动的时空分布由华南内陆盆地

（如南雄盆地、三水盆地）逐步向南推进，延续至南

海北部陆缘盆地（包括北部湾盆地、珠江口盆地及

琼东南盆地）。裂陷盆地的时代由北向南依次变

新，反映出区域构造活动向南迁移（闫义等， 2005；

Wang et al.，2020）。2） 晚白垩世，岩浆活动首先出

现于粤北南雄盆地，古新世向南迁移至三水盆地；

至始新世，南海北部陆缘的珠江口-琼东南盆地岩

浆活动显著增强，岩体规模增大，活动中心由浅水

陆架区逐渐向中央海盆推进（李献华等，1997；徐义

刚等，2012；张斌等，2013）；3） 南海海盆扩张过程

中，洋中脊至少发生2次向南跃迁（Ding et al.，2018；

Li，2014）。南海海盆伸展中心南移可能受裂谷伸展

速率变化驱动，该变化或源于新特提斯洋板块自晚

中生代以来的持续俯冲后撤。从 50 Ma至今，俯冲

板片可能向南后撤约1 300 km （Replumaz et al.，2014；

Royden et al.，2008；Sun，2016；van Hinsbergen et al.，

2011）。然而，伸展速度的变化能否造成南海海盆

伸展中心的迁移仍缺少系统性的定量检验。本研

究使用二维热-力学耦合的地球动力学数值模拟方

法，探讨伸展速度与岩石圈流变特征对伸展中心迁

移的影响。模拟了南海陆缘盆地向南迁移、陆缘下

地壳岩浆底侵等地质现象。通过对比模型结果和

南海观测数据，揭示了张裂前大陆岩石圈热结构和

张裂期加速伸展过程是驱动南海海盆伸展中心持

续向南迁移的重要因素。

1 地质背景概况

1. 1　南海伸展中心迁移观测证据

南海海盆位于欧亚板块、太平洋板块与印度-

澳大利亚板块的交汇处，构造背景复杂。在此构造

背景下，南海北部陆缘的裂谷盆地呈现出时空迁移

特征（图 1）。大陆裂陷活动最早出现在早白垩世华

南内陆地区（Savva et al.，2014），裂陷盆地沿北东向

大断层呈串珠状排列（闫义等，2005；Chung et al.，

1997）。燕山运动期间，华南构造背景由挤压转向

伸展，形成一系列受正断层控制的内陆裂陷盆地。

进入晚白垩世，丹霞盆地、南雄盆地和河源盆地开

始发育（李献华等，1997）。裂陷活动从粤北南雄盆

地开始，随后向南迁移至三水盆地（图 1a）。晚白垩

122



第 6 期 卓木林，等：裂谷伸展中心迁移数值模拟

世至新生代期间，三水盆地经历了强烈的裂陷作

用，并发育了多期岩浆活动；至始新世，裂谷作用逐

渐停止（董月霞等，2006；肖龙等，2006）。进入早始

新世，南海北部陆缘裂陷活动开始发育，表明该区

域的伸展构造作用由内陆逐渐向边缘扩展（Wang 

et al.，2020）。南海北部裂谷演化过程可划分为 3个

阶段（图 1b）。第一阶段为神狐运动（晚白垩世至古

新世早期），在北部湾盆地和珠江口盆地，发育

NNE-NE向正断层；第二阶段为珠-琼一幕运动（早

至中始新世），裂陷作用增强，以 NE-NNE向正断层

为主，断层广泛发育于北部湾盆地及珠江口盆地；

第三阶段为珠-琼二幕运动（中至晚始新世），以

NEE-EW 向正断层为主，裂陷作用在南海北缘盆地

中普遍发育（孙珍等， 2005；李家彪， 2011；朱俊江

等， 2012）。裂陷盆地从北部湾和珠江口盆地依次

向台西南盆地及琼东南盆地迁移。至早渐新世，南

海北缘裂谷盆地演化减弱，大陆岩石圈在更南部区

域发生快速破裂，形成了南海洋盆（图1）。

南海裂陷期岩浆活动表现出自北向南迁移的

特征（图 2）。早白垩世，裂谷内岩浆作用见于南雄

盆地（92~59 Ma）和茂名盆地（92~6 Ma）。晚白垩

世，粤北地区广泛发育碱性基性岩脉，而东南沿海

则出现了大量碱性（A型）花岗岩，这些岩体的锆石

U-Pb 年龄为 97~90 Ma，这些岩浆活动的时空分布

特征被认为是华南内陆由挤压向伸展转换的标志

（李献华等，1997）。南雄盆地主要形成辉绿岩脉和

玄武岩，反映出以基性岩浆活动为主的岩石组合；

进入古新世后，该区出现酸性流纹岩。茂名盆地在

同期则发育出安山岩与流纹岩的双峰式火山岩组

合，指示岩浆分异作用显著（朱炳泉等，2002； 

Chung et al.，1997）。古新世，三水盆地内发育出流

纹岩、粗面岩（> 56 Ma）和玄武岩（56~43 Ma），指示

三水盆地在该时期出现火山活动（64~43 Ma）。始

新世，华南地区岩浆活动逐渐停止，但南海北缘珠-

琼盆地的岩浆活动开始活跃。南海北缘早期火山

岩成分较复杂，包括玄武岩和中酸性火山岩。晚期

火山岩类型逐渐变为玄武岩套（Li et al.，1994）。南

海北部岩体规模由浅水向中央海盆逐渐增大，时代

渐新（张斌等，2013）。火山活动由浅水区至中央海

盆逐渐增强。南海北部在晚白垩世至早古新世，以

酸性岩浆作用为主；在晚古新世至早始新世，出现

大规模的双峰式岩浆作用；晚始新世之后，则以基

性岩浆作用为主。玄武岩稀土元素比值显示，南海

北部陆缘玄武岩熔融深度和部分熔融程度，介于华

南中生代陆内玄武岩和南海洋中脊玄武岩之间。

新生代南海北缘大陆岩石圈早期以壳源伸展为主，

形成酸性岩浆活动，随后软流圈-岩石圈边界抬升，

地幔熔融程度增大，形成基性岩浆活动。

南海海盆的洋中脊存在由北向南的跃迁，形成

西北次海盆、东部次海盆及西南次海盆（Li， 2014；

审图号为GS（2019）1652，底图边界无修改。

图1　南海海盆空间分布及裂谷中心时间演化

Fig. 1　The spatial distribution of the South China Sea basin and the temporal evolution of its rift centers
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Li et al.，2015a；Ding et al.，2018）。南海扩张早期

（33 Ma），洋中脊位于西北次海盆 （Li et al.，2014）；

随后洋中脊向南跃迁约 20 km，持续扩张形成东部

次海盆。约 23.6 Ma，南海洋中脊发生再次跃迁，向

南跃迁约 20 km，同时期西南次海盆开始扩张。南

海海盆 2次洋中脊向南跃迁，使其南北两侧宽度相

差约100 km （Ding et al.，2018）。

1. 2　南海伸展中心迁移可能机制

基于GPlates软件提取的华南、婆罗洲以及苏拉

维西地块的维度数据显示，在 140~100 Ma，这 3 个

地块相对静止（图 3a）。在约 100~20 Ma，婆罗洲和

苏拉维西地块相对华南地块发生向南运动。20 Ma

至今，婆罗洲和苏拉维西地块相对华南地块发生北

向运动（图 3b）。东南亚地块在晚白垩世至中新世

的南向运动可能使区域应力场向南迁移。东南亚

地块在中新世相对北向运动，可能使南海扩张停

止。南海海盆从大陆张裂到海底扩张过程中可能

受到区域应力场变化的影响。区域应力场变化的

原因可能是新特提斯洋和太平洋板块的俯冲后撤

（图 3c）。新特提斯洋自白垩纪以来，持续俯冲到东

南亚大陆下部（Replumaz et al.，2014）。北向俯冲的

新特提斯洋板块（现今的印尼俯冲带）在新生代发

生了明显的向南后撤（图 3c），后撤距离可能为

1 300 km （Royden et al.，2008）、600 km （Replumaz et 

al.，2003）或 400 km （van Hinsbergen et al.，2011）。

中国东南和越南南部的晚白垩纪岩浆活动的向海

迁移现象，可能指示了东南亚地区在晚白垩世存在

俯冲带的南向后撤（Holloway，1982）。在东起菲律

宾、西至青藏高原的广大地区出现约 110~100 Ma 

的埃达克岩，随后在约80 Ma 出现A型花岗岩，可能

指示了新特提斯洋洋脊俯冲及后撤过程（Sun，

2016）。由于板块运动带来的伸展速度变化，可能

会影响裂谷伸展中心。为了探究伸展中心迁移及

其背后的机制，本研究应用二维热-力学耦合的地球

动力学数值模型开展系统研究。

2 研究方法与模型构建

2. 1　二维数值模拟方法

本研究基于有限差分法的二维数值模拟方法

模拟裂谷演化，应用热 -力耦合的数值模拟程序

I2VIS（Gerya，2019；Gerya et al.，2003）探究南海裂

谷迁移作用。该模型已广泛应用于大陆张裂

（Gerya，2013；Bollino et al.，2022）、海 底 扩 张

（Ammann et al.，2018）及俯冲演化（Liao et al.，2018；

Zhang et al.，2024）等地球动力学过程研究。大陆张

裂的数值模拟建立在质量守恒方程、动量守恒方程

图2　南海陆缘及其周边地区的岩浆活动分布

Fig. 2　Distribution of magmatic activity in the South China Sea margin and its surrounding regions
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和能量守恒方程的基础上（Gerya，2019），

∂vi∂xi = 0，
∂σij∂xi - ∂P

∂xi = -ρgi，

ρCp
dT
dt = ∂

∂xi (k ∂T
∂xi ) + Hr + Hs + Ha + Hl，

式中 v为速度，σ为偏应力，g为重力加速度，ρ为密

度，P为压力，Cp为岩石热容，K 为岩石热导率，T为

温度，Hr为岩石放射生热率，Hs为岩石剪切生热率，

Ha为岩石绝热生热率，Hl为岩石熔融和结晶过程的

潜热生热率。

除控制方程外，需要明确岩石本构方程来描述

研究区域地质体的特定物理性质。本研究中岩石

的变形遵循黏塑性流动法则。岩石黏性变形由扩

散蠕变和位错蠕变实现，岩石黏度计算方法如下

（Gerya et al.，2007）

ηdiff = 1
2 Adσ1 - ncrit e( PVa + Ea

RT )，

ηdisl = 1
2 A

1
n
d ε̇

1 - n
nII e( PVa + Ea

nRT )，
其中 ηdiff 为扩散蠕变黏度，ηdisl 为位错蠕变黏度，Ad
为指前因子，σcrit 为扩散蠕变向位错蠕变转换临界

应力值，n为应力指数，Va为活化体积，Ea为活化能，

R为气体常数，对于位错蠕变，ε̇ II为应变速率张量的

第二不变量。塑性黏度综合考虑 2种蠕变机制，计

算方法如下：

ηductile = ( )1
ηdiff 

+ 1
ηdisl 

-1
 .

在足够高的应力和低温条件下，Peierls 蠕变主

导岩石圈变形，计算方法如下（Katayama et al.，

2008）：

ηPeierls = 1
2APeierls，  σ II

⋅ exp
é
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ê
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Ea + PVa
RT ( )1 - σ II

σPeierls

p

q

，

其中 ηPeierls 为 Peierls蠕变黏度，APeierls 为经验常数，取

值为 6.3×10-5 /（Pa² ·s），σ II 为应力的第二不变量，

σPeierls 为特征 Peierls应力，取值为 9.1×109 Pa。p和 q

是实验获取的拟合参数，模型中p = 1，q = 2。

岩石圈伸展过程中，岩石一旦满足屈服准则，

就会发生塑性变形。岩石变形的塑性黏度采用

Mohr-Coulomb屈服准则计算（Byerlee，1978）

ηplastic = σy2ε̇ II
= C0 + P sin ( )φdry

2ε̇ II
，

审图号为GS（2016）1567，底图边界无修改。

图3　南海海盆及其北部陆缘周边板块运动重建

Fig. 3　Plate reconstruction of the South China Sea Basin and its northern margin
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其中 C0为岩石的内聚力，φdry 为岩石干燥条件下的

内摩擦系数。岩石的有效黏度ηeff 由不同变形机制

下的最小黏度决定（Gerya，2019； Li et al.，2015b）

ηeff = min (ηductile ，ηpeierls ，ηplastic ) .
2. 2　岩石部分熔融与熔体抽取

在大陆裂谷、软流圈变形过程等高温高压环境

中，地壳或地幔物质在特定的温度压力条件下会发

生部分熔融。本研究数值模型中的岩石熔融和熔

体析出采用简化方法（Burg et al.，2005）。模型中熔

体析出的熔融量阈值设为 2%~4%，熔融比例的计算

方法和岩石的干湿固相线参考（Liao et al.，2015），

计算公式如下：

M =
ì

í

î

ïïïï

ïïïï

0，                                                     T ≤ Tsolidus  ，                 
( )T - Tsolidus (T liquidus - T tolidus )， Tsolidus < T < T liquidus  ，
1，                                                     T ≥ T liquidus  ，                

 

其中 M 为干地幔熔融比例，当温度低于固相线

（Tsolidus），熔融不发生；当温度介于固相线与液相线

之间（Tsolidus < T < Tliquidus），熔融比例与温度近似为线

性相关；当温度高于液相线（Tliquidus），完全熔融。

模型中熔体抽取机制采用阈值控制方法，在熔

体提取过程中设定了一个阈值 Mmax= 4%，当熔体分

数超过阈值，熔体发生抽取。抽取量计算方法如下

（Katz et al.，2003）：

Mext=δM-Mmin，

δM=M-∑i = 1
n M ext

i ，

式中M ext
i 为 i个时间步中抽取的熔体量，δM为当前时

间步长的熔融比例，Mmin为不发生抽取的熔体的最

小值，设置为 2%，M 为当前时间步的熔体分数；

∑i = 1
n M ext

i 为 前 n 次 时 间 步 的 析 出 熔 体 总 量 。

2. 3　模型设置

模型的物理尺度为 2 000 km×400 km，使用

了 1 001×401个均匀分布的网格节点（图 4a）。每个

网格单元的大小为 2 km×1 km，每个网格内粒子数

为横向 4个、纵向 2个。模型盒由多个岩性层组成，

从上到下分别为空气、上地壳、下地壳、岩石圈地幔

和软流圈地幔。模型顶部 0~20 km区域设置为低黏

度、低密度的空气。岩石圈层中，本研究选取

100 km 作为初始岩石圈厚度。其中上地壳厚度为

15 km，下地壳厚度为 20 km，岩石圈地幔厚度作为

测试参数，分别为 65和 85 km。模型中不同岩石圈

地幔厚度条件下的岩石强度设置参考（Clift et al.，

2002；Brune et al.，2017）。岩石的物质组成从上到

下分别选取湿石英、长英质麻粒岩和干橄榄岩。模

型在横向 700 km，纵向 70 km 处设置了 1个 10 km×

10 km 的薄弱点（图 4a），使得应变集中，裂谷发育。

模型温度由地表至底部线性变化，初始地表温度

0 ℃，莫霍面温度 625 ℃，岩石圈 -软流圈边界

（LAB）1 300 ℃。在 LAB 下方，软流圈地幔采用温

度梯度为 0.5 ℃/km 的绝热地温梯度。上下边界采

用绝热边界条件，垂直边界的水平热流密度为 0。

模型内部无物质的流入和流出。

模型速度设置考虑到南海与华南大陆的相对

位置关系，采用单侧拉伸代替双侧拉伸。通过改变

模型中速度边界条件，本研究测试了一系列匀速伸

展模型和加速伸展模型（图 4b）。在初始状态下，模

型内部设置单侧向右拉张速度，伸展速度位置在横

向 1 500 km 处（图 4a）。伸展速度随时间先线性增

加，在达到临界速度后保持不变（图 4b）。匀速伸展

模型的速度分别为 10、20、30、40 和 50 mm/y，共 5

组。加速伸展模型的速度变化过程由加速的初始

速度、末速度和加速持续时间决定。测试模型根据

加速的初始速度、末速度和加速持续时间命名

（图 4b）。例如，将初速度为 10 mm/y、末速度为

40 mm/y、加速完成持续时间为 3 Myr的模型命名为

10-40_T3，以此类推。

3 实验结果

3. 1　恒定伸展速度的模型结果

本研究首先模拟了恒定速度下（40 mm/y），初

始岩石圈地幔厚度较薄（65 km）的裂谷演化（图 5）。

裂谷形成过程模拟结果划分为裂谷伸展初期（颈缩

区形成）、裂谷伸展中期（岩浆房形成）和裂谷伸展

后期（岩石圈地幔破裂和大陆裂解）3个阶段。在裂

谷伸展初期（0~3.7 Myr）伸展以纯剪切为主导，岩石

圈地幔发生局部减薄，预设薄弱种子两侧开始裂

陷，形成地堑-地垒构造。浅部形成 2个主要裂陷盆

地，裂陷盆地中心分别位于薄弱种子右侧约 25 和

100 km 处。深部岩石圈地幔发生变形，形成颈缩区。

4.1 Myr 时，岩石圈地幔颈缩区底界深度 68 km，宽

度 30 km（图 5c）。岩浆房形成阶段（3.7~4.1 Myr），

随着伸展持续，软流圈物质上涌，在深度 60~70 km

形成岩浆房并逐渐扩展。岩浆房发育在岩石圈颈
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缩区下方，几何形态扁平；岩浆房底界温度为

1 280 ℃，顶部温度为 1 200 ℃。高温与上涌软流圈

物质使岩石圈有效强度显著弱化，裂陷盆地继续加

深，中下地壳开始暴露。岩石圈破裂阶段（4.9~

5.4 Myr），岩 浆 上 涌 ，岩 石 圈 地 幔 先 发 生 破 裂

（4.9 Myr），随后地壳破裂（5.4 Myr），软流圈物质上

涌形成洋壳，裂谷阶段结束。

其次模拟了恒定速度下（40 mm/y），初始岩石

圈地幔厚度较厚（85 km）的裂谷演化，模型的演化

结果同样划分为3个阶段（图6）。裂谷伸展初期（0~

2.6 Myr），伸展以简单剪切为主导，发育出 1条贯穿

岩石圈的大型断层（图 6b，d）。伸展作用使浅部发

育地堑-地垒构造，形成深约 500 m的裂陷盆地。盆

地中心位于薄弱种子右侧约90 km处，深部岩石圈地

幔发生减薄，形成窄颈缩区（图 6c）。岩浆房发育阶

段（2.6~2.8 Myr），在深度 55~65 km范围内岩浆房形

成，软流圈物质上涌；热物质不断弱化和改造大陆岩

石圈。在岩石圈破裂阶段（2.8~3.3 Myr），软流圈物

质继续上涌，岩浆房增大，岩石圈地幔与地壳几乎同

时破裂。随后地壳进一步破裂，裂谷阶段结束。

3. 2　伸展速度变化的模型结果

为探讨伸展速率对岩石圈变形过程的影响，本

研究以恒定伸展速率模型为参照，进行了加速伸展

条件下的数值模拟（图 7）；在此基础上，进一步设置

不同岩石圈地幔厚度条件。在岩石圈地幔厚度为

65 和 85 km条件下，加速伸展的裂谷模拟结果如图

7 和图 8 所示。图 7 为较薄岩石圈地幔条件下

的裂谷加速伸展模型，该模型加速过程持续时

间为 3 Myr，伸展速度由初始的 10 mm/y 加速到 了

40 mm/y。相较于同末速度下的匀速伸展模型，其典

型特点是裂谷颈缩区更宽（73 km），裂谷盆地迁移距

离更长（65 km），裂谷发育时间更久（6.5 Myr）。在裂谷

伸展初期（0~4.9 Myr）伸展作用使浅部发育裂陷盆

地，薄弱种子上方地壳开始减薄，且两侧变形强于

中间。盆地中心分别位于预设薄弱种子右侧 33 和

110 km处。深部岩石圈地幔发育颈缩区，颈缩区边

缘比中心浅。岩浆房发育阶段（5.5~5.9 Myr），岩浆

房宽度受限于岩石圈地幔颈缩区宽度，发育在颈缩

区下方，呈现两侧薄、中间厚的形态。岩石圈地幔

破裂阶段（5.9~6.5 Myr），颈缩区进一步扩宽至

图4　模型初始岩石圈结构与速度边界条件设置

Fig 4　Initial lithospheric structure and velocity boundary conditions of the model
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100 km，右侧岩石圈地幔先减薄，软流圈上涌物质

向右偏转，岩石圈地幔先发生破裂（4.9 Myr），然后

地壳破裂（6.5 Myr），最终软流圈物质上涌形成洋壳

发育，裂谷阶段结束。

图 8为较厚岩石圈地幔条件下的裂谷加速伸展

模型，该模型加速过程持续时间为 5 Myr，伸展速度

由初始的 10 mm/y加速至 40 mm/y。相较于同末速

度下的匀速伸展模型，其典型特点是裂陷盆地向右

迁移，裂谷发育时间更久（5.5 Myr）。在裂谷伸展初

期（0 ~4.6 Myr），伸展作用在浅部形成深度约 800 m

的裂陷盆地，深部岩石圈地幔快速减薄，发育较窄

的颈缩区。岩浆房形成阶段（4.6~4.9 Myr），在深度

约 65 km 处形成岩浆房，软流圈物质垂直上涌。岩

石圈破裂时，岩浆房的面积较小，深度较浅。岩石

圈破裂阶段（5.3~5.5 Myr）软流圈物质继续上涌，岩

石圈变形集中，岩石圈地幔和地壳几乎同时破裂。

3. 3　伸展速度变化快慢的影响作用

本研究对比了不同参数设置下，加速伸展裂谷

的岩浆偏转方向和裂谷速度场变化特征。测试物

理量包括加速持续时间和末速度大小（图 9a）。测

试结果表明，较低加速度的裂谷伸展过程中，裂陷

盆地与最终岩石圈破裂的相对位置呈现出随机分

布特征（图 9a）。但是在较高加速度的裂谷伸展过

程中，裂谷向同速度方向迁移，裂陷盆地形成于破

裂位置左侧。

图 9b显示了初始岩石圈厚度为 65 km，加速伸

展初末速为 10到 40 mm/y的测试模型。图 9b显示

了不同加速持续时间下模型地表的地形演化结果，

其中 T1、T2、T3、T4、T5 和 T6 分别代表加速完成的

时间为 1、2、3、4、5和 6 Myr。模拟结果表明，裂谷肩

部地形普遍高于裂谷其他区域。裂谷肩部左侧地

形高程（1 km）均高于右侧地形高程（0 km）。裂谷

内部地形最低处为-4.9 km，裂谷外侧地形高程为

图5　预设岩石圈地幔厚度65 km、伸展速率为40 mm/y的模拟结果

Fig. 5　Model results for a lithospheric mantle thickness of 65 km and an extension rate of 40 mm/y
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-0.6 km。T1、T2 和 T3 模型的岩浆房形态向右偏

转，使地壳最终破裂区左侧地形高于右侧（图 9b）。

T4、T5和T6模型的岩浆房形态向左偏转，使地壳最

终破裂区的右侧地形更高。图 9c 显示了模型

T1~T8 的裂谷变形区（横向范围 600~900 km，纵向

范围 20~80 km）的方均根速率随时间的演化。所有

测试模型的方均根速率随时间均呈先增大后减小

的变化趋势（图 9c），表明模型中速度边界对裂谷区

的影响先增强后减弱。

4 讨 论

4. 1　加速伸展对裂谷后期岩浆偏转的影响

本研究进一步对比了不同参数设置下，加速伸

展模型的裂谷盆地特征和岩浆房偏转方向。测试

物理量为加速持续时间。图 10 显示了一系列不同

加速完成时间下的裂谷模型演化结果，包括成分场

（图 10a、c、e、g、i、k）和黏度场（图 10b、d、f、h、j、l）。

测试模型中初始岩石圈厚度为 65 km，加速伸展初

末速度为 10到 40 mm/y，加速完成的时间分别为 1 、

2、3、4、5和 6 Myr，对应图 10中的T1、T2、T3、T4、T5

和T6。加速完成时间越长，对应伸展过程中的加速

度越小。图 10 为初始速度由 10 mm/y 加速至

40 mm/y 条件下，加速完成时间分别为 1、2、3、4、5

和 6 Myr的模拟结果。结果表明，在裂谷加速伸展

条件下，加速完成时间会对裂谷形态产生影响。模

型T1、T2和T3中岩浆房向右偏转，岩石圈最终的破

裂位置在裂陷盆地右侧。模型T4、T5和T6中，岩浆

房向左偏转，岩石圈破裂位置在裂陷盆地内。在加

速度较大的加速伸展条件下（T1、T2和T3模型），裂

谷迁移方向与岩石圈单侧拉张的速度方向一致；而

在加速度较小的条件下（T4、T5和T6模型），伸展中

心偏转则呈现出一定的随机性。

图6　预设岩石圈地幔厚度85 km、伸展速率为40 mm/y的模拟结果

Fig. 6　Model results for a lithospheric mantle thickness of 85 km and an extension rate of 40 mm/y

129



第 64 卷中山大学学报（自然科学版中英文）

4. 2　与南海观测对比

南海北部陆缘广泛发育裂陷盆地，隆起和凹陷

由陆向海交替分布（任建业等，2018； Deng et al.，

2020；Larsen et al.，2018）。依据南海北部陆缘伸展

作用强度和盆地构造特征划分，南海北部陆缘可分

为 4个主要构造单元（图 11a），分别为近端带、细颈

化带、远端带和洋陆转换带（任建业等，2018）。测

线 A 显示了南海北部岩石圈深度剖面（图 1a）。剖

面A中所示盆地从陆到海依次为三水盆地、珠一凹

陷、白云凹陷和荔湾凹陷（图 11a）。三水盆地变形

较弱，位于物源区。珠一凹陷位于近端带，白云凹

陷位于远端带，其形成受控于大型拆离断层（漆家

福等，2019；彭希等，2022；柳保军等，2022）。南海

北部陆缘凹陷与隆起交替分布是由于岩石圈张裂

过程颈缩区变形弥散，应力难以集中。数值模拟表

明，岩石圈伸展过程中颈缩区的变形弥散可有效抑

制应力集中，并发育类似南海北部陆缘凹陷与隆起

交替分布的构造样式，模拟结果与实际观测特征一

致（图 7g）。白云凹陷是南海北部主要的裂陷盆地

之一，白云凹陷在裂谷期经历了强烈的构造活动，

但在裂谷演化后期并未成为洋壳扩张中心（任建业

等，2018； Franke et al.，2014；Hao et al.，2021）。数

值模拟结果中岩石圈破裂位置左侧发育了规模较

大的裂陷盆地（图 7g），从深度和位置上与实际白云

凹陷的地质观测相吻合。

南海北部陆缘存在下地壳高速体（Cheng et 

al.，2021；Hao et al.，2021；Zhang et al.，2023），已有

研究认为该高速体是在下地壳岩浆底侵作用下形

成 的（孙 珍 等 ，2021；Franke，2013；Wang et al.，

2019），但岩浆作用方式与岩浆底侵机制仍不明确。

本研究在裂谷伸展速率为 10 mm/y，岩石圈地幔厚

度 65 km 的模型中，模拟出下地壳高速体的形成

（图 11b）。模型中岩浆底侵作用出现在岩石圈破

裂时期。模型结果表明，陆缘洋陆转换带下方岩浆

图7　岩石圈地幔厚度65 km，裂谷伸展速率从10 mm/y增至 40 mm/y，加速时间3 Myr的模拟结果

Fig. 7　Model results for a lithospheric mantle thickness of 85 km and the extension rate increased from 10 to 40 mm/y over 3 Myr
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图8　岩石圈地幔厚度为85 km，裂谷伸展速率从10 mm/y增加到 40 mm/y，加速时间持续5 Myr的模拟结果

Fig. 8　Model results for a lithospheric mantle thickness of 85 km and the extension rate increased from 10 to 40 mm/y over 5 Myr

图9　加速速率与持续时间对岩浆偏转方向和裂谷演化的影响

Fig. 9　The effects of acceleration rate and duration on magma deflection and rift evolution
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底侵可能发育在岩石圈破裂时期（图 11b），这为南

海北部陆缘下地壳高速体的形成机制提供了新

视角。

5 结 论

本研究基于二维动力学数值模拟实验，构建了

大陆单侧张裂模型，模拟在单侧匀速过程和加速过

程下，陆缘盆地的发育特点。通过对比分析得到以

下结论。

1） 初始岩石圈地幔的厚度显著影响裂谷迁移

范围，早期更薄大陆岩石圈地幔（65 km）有利于裂

谷伸展中心迁移。相同速度下，薄岩石圈地幔模型

裂谷应力集中更慢，颈缩区更宽且裂谷形成时间更

长。厚岩石圈地幔（85 km）裂谷应力集中更快，颈

图10　岩石圈地幔厚度65 km，裂谷伸展速率从10到40 mm/y，加速时间分别为T1~T6的模拟结果

Fig. 10　Model results for a lithospheric mantle thickness of 65 km with extension rates ranging from 10 to 40 mm/y over T1 to T6
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缩区更窄且裂谷形成时间更短。

2） 在匀速伸展前提下，随着伸展速度增加，岩

浆房越宽，温度上升越快。快速拉张（40 mm/y）伸

展导致颈缩区较窄，应力快速集中，不利于裂谷迁

移发生。在加速伸展前提下，随着模型加速时间缩

短，加速度增加，岩浆偏转方向（裂谷迁移方向）与

单侧拉张速度方向一致，这与南海裂谷盆地向南迁

移的观测吻合。

3） 在加速度较小的加速过程中，岩浆房的偏转

方向与裂谷迁移方向呈现出一定的随机性。裂陷

盆地与大陆破裂的相对位置会发生变化。
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