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摘要：青藏高原是新生代以来由于印度板块与欧亚板块碰撞而迅速隆起，平均海拔超过 ４０００ ｍ的高原，是研究碰撞过程和形

成演化的理想窗口。有关青藏高原的碰撞过程及印度板块岩石圈北缘界线，至今仍然存在较大争议，这可能主要是由于不同

研究方法获得认识的差异性和局限性所导致。基于此，本文利用前人深部结构资料，讨论了高原岩石圈的壳幔构造及物质组

成等，并从新的地质视角讨论了班怒带的大地构造属性。通过梳理前人的深部结构资料，认为青藏高原的壳幔岩石圈结构较

为复杂，如高原内部岩石圈厚度显著大于周缘地区，中下地壳及上地幔广泛分布着低速高导层，这些特殊的地质地球物理结

构是印亚板块碰撞的结果。此外，本文进一步对比分析了班怒带的地质与地球物理结构，揭示该构造带两侧存在显著的差

异，认为其是印度岩石圈的北缘，这对于认识青藏高原的形成演化具有重要的意义。
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０　 引言

青藏高原是由于印度板块与欧亚板块经 ６５ ～
５５ Ｍａ初始碰撞，５０ ～ ４０ Ｍａ发生陆内碰撞而迅速隆

起的全球最高、面积最大、年龄最轻的高原。它是

研究碰撞过程的理想地方，备受国内外学者的重视

（潘桂棠等，２０１３）。
对于青藏高原大陆碰撞过程与岩石圈结构演

化的研究，可追溯到 ２０ 世纪初（Ａｒｇａｎｄ，１９２４），但在

１９９０ 年以前，对其认识主要基于常规的研究手段和

方法所提出的一些假说，如双地壳模式（Ａｒｇａｎｄ，
１９２４；Ｇａｎｓｓｅｒ，１９６６）、推土机模式（Ｄｅｗｅｙ ｅｔ ａｌ．，
１９７３）、地壳侧向向东挤出模式（Ｍｏｌｎａｒ ｅｔ ａｌ．，１９７５；
Ｔａｐｐｏｎｎｉｅｒ ｅｔ ａｌ．，１９７５）、地壳俯冲、拼贴模式（常承

法，１９９２；Ｍａｔｔａｕｅｒ，１９８６）等。不少学者的注意力集

中在对特提斯构造演化过程的弧 －陆、陆 －陆碰撞

方面（黄汲清等，１９８７；王希斌等，１９８７；刘增乾等，

１９９０；肖 序 常 等，１９９０；Ｓｅｎｇｏｒ，１９９２；Ｈｓｕ ｅｔ ａｌ．，
１９９５；潘桂棠等，１９９７）。随着地矿部（中美、中法合

作）和国家科委（攀登项目）的大规模综合性科研项

目的开展，获得了大量地球深部的地球物理资料，

使科学家们对特提斯洋消亡、印度与亚洲大陆碰撞

过程的岩石圈内部层次有了前所未有的认识，视角

转向高原的隆升机制和隆升过程的研究上来，从更

深层次上对大陆碰撞与高原隆升提出了新的知识

模型（吴功建等，１９８９；滕吉文等，１９９４，１９９６；赵文

津，１９９６；钟大赉和丁林，１９９６；许志琴等，１９９６；
Ｗｉｌｌｅｔ ｅｔ ａｌ．，１９９４；Ｏｗｅｎｓ ｅｔ ａｌ．，１９９７；朱介寿等，

１９９７；孙鸿烈等，１９９８；肖序常等，２０００；Ｔａｐｐｏｎｎｉｅｒ ｅｔ
ａｌ．，２００１；Ｒｏｙｄｅｎ ｅｔ ａｌ．，２００８；Ｚｈａｏ ｅｔ ａｌ．，２０１３）。
这些新的模式在不同的角度取得了有力的证据，仍

不能给出一个大家都认同的解释，但有一点是共同

的，即高原的隆升是印度板块与欧亚板块碰撞过程

的产物，它使青藏高原岩石圈结构发生了巨大的

变化。

青藏高原的形成，并不仅仅只是南北大陆碰撞

所产生的强烈挤压，可能还与该高原特有的显生宙

三大多岛弧盆系形成条块相间的内部结构有关。

这些条块在经历了复杂的洋 －陆转换过程后，在高

原周边三大刚性块体围限、陆内俯冲形成了一个巨

大的具有塑性、各向异性、热体制特点的构造域，使

之成为全球最大的岩石圈应力集中带，为高原的形

成创造了基本的内在条件。因此，本文主要利用前

人已发表的地球物理资料论述了青藏高原岩石圈

的壳幔构造及物质组成等基本特征，并从新的地质

视角讨论特提斯大洋俯冲消亡的地质遗迹班公

湖—双湖—怒江—昌宁—孟连对接带（班怒带）的

深部结构及其两侧地球物理特征的差异性。需要

说明的是，本文的研究思路和内容来自潘桂棠研究

员等 ２０１３ 年编写的《青藏高原碰撞构造与效应》

专著。

１　 青藏高原壳幔构造的基本特征

青藏高原巨厚壳幔构造主要是印亚大陆碰撞

构造期形成的。地壳表层构造是深部壳幔构造最

直接的表现形式，而深部壳幔构造作用则制约了表

皮构造的发育特征。高原深部构造研究从 ２０ 世纪

８０ 年代以来，发表了大量的重力、人工地震、大地电

磁及航磁资料等，已经取得了许多可喜的成果。这

些成果对于了解高原壳 －幔构造的基本特征、高原

巨厚地壳形成演化，探讨高原隆升机理，都是十分

重要的基础。

１ １　 沉积盖层与基底构造

根据地壳上层速度等值线特征，结晶基底顶界

的速度等值线 ６ ０ ｋｍ ／ ｓ（熊绍柏和刘宏兵，１９９７）。
基底以上沉积盖层的速度为 ４ ０ ～ ５ ９ ｋｍ ／ ｓ（图 １；
熊绍柏和刘宏兵，１９９７）。上地壳底部普遍存在一

个低速层，波速 ５ ６ ～ ５ ８ ｋｍ ／ ｓ，埋深 １５ ～ ２５ ｋｍ，厚
度 ３ ～ ６ ｋｍ。上地壳速度变化较大，与强烈的逆冲

推覆、走滑伸展变形有关。从航磁资料所显示的青

藏高原磁性体埋深特征看（熊盛青等，２０１４），青藏

高原内部的基底埋深具有凹凸相间的格局，隆起区

主要出现在高原的周边地区，以南、北两侧为主。

凹陷区出现于高原的中部及北部的柴达木地区。

总体上以隆起区为主，显示区内特提斯演化时期的

岛弧造山作用。柴达木地区，沉积盖层的厚度为 ２

０２３



２０２２ 年（２） 青藏高原壳幔结构构造的基本特征

～ １２ ｋｍ，最厚达 １９ ｋｍ（腾吉文等，１９９６）；可可西里

－巴颜喀拉凹陷区沉积盖层的厚度为 ３ ～ １５ ｋｍ；措
勤—申扎一带沉积层厚度为 ２ ～ ８ ｋｍ。近年来，对

羌塘地区变质基底之上的沉积盖层进行了深入的

研究，累积厚度一般为 １０ ～ １８ ｋｍ。由此可以说明，

青藏高原内部不仅经历了强烈的构造变形作用，还

经历了一定程度的整体剥蚀作用。

图 １　 措勤 －三个湖地震剖面地壳速度结构（据熊绍柏和刘

宏兵，１９９７）
Ｆｉｇ １ 　 Ｔｈｅ ｃｕｒｓｔ ｓｔｒｕｃｔｕｒｅ ｏｆ ｔｈｅ ｎｏｒｔｈ Ｔｉｂｅｔ ｐｌａｔｅａｕ（ａｆｔｅｒ
Ｘｉｏｎｇ ａｎｄ Ｌｉｕ，１９９７）

１ ２　 岩石圈空间结构及物质组成

１ ２ １　 区域重磁结构

布格重力异常（图 ２）显示高原为一个封闭的高

负异常区，异常区变化范围一般为（２５０ ～ ３５０）×
１０５ ｍ ／ ｓ２时，高原轮廓基本上被（－ ３５０ ～ ４００）× １０５

ｍ ／ ｓ２布格异常等值线所包围，南北边缘均为陡变的

重力异常梯度带；高原内部异常值高达（－ ５００ ～
５５０）× １０５ ｍ ／ ｓ２，为重力异常缓变低值区。重力异

常的这种格局显示青藏高原是一个相对封闭独立

的体系。高原内部存在有三个近东西向展布的低

负异常带：北带低负异常带大体相当于中祁连—柴

达木地块区。中带在班怒带之北沿羌塘—唐古拉

一线，有五个低负异常中心，最大的低负异常中心

相当于羌塘盆地下方，最东边的低负异常中心相当

于昌都盆地下方。南带（班怒带以南）沿冈底斯山

展布，有三个低负异常中心，西边一个在狮泉河东，

中间一个与措勤—申扎弧背断隆相应，东边低负异

常带位于念青唐古拉。重力异常的起伏反映了高

原莫霍面的起伏变化，高原内部极高的重力异常负

值对应着高原区最厚的地壳厚度位置。

　 　 从均衡重力异常看，高原内部异常值一般不超

过 ± ２０ × １０５ ｍ ／ ｓ２，高原周缘则出现了不同程度的

均衡异常，高喜马拉雅地区为（６０ ～ １００）× １０５

ｍ ／ ｓ２，昆仑地区为（４０ ～ ７０）× １０５ ｍ ／ ｓ２；柴达木地区

出现 － ６４ ９ × １０５ｍ ／ ｓ２的负均衡异常。这些资料表

明，高原内部已达到重力均衡状态，高原周边尚不

同程度地处于重力均衡补偿不足状态（毕思文等，

１９９７）。高原周边逆冲带的断面毫无例外地向高原

方向倾斜，显示周边山链向四周扩展的总趋势（潘

桂棠等，１９９０），喜马拉雅地区的高正均衡异常尤其

引人注目，说明喜马拉雅地区目前仍处于印度板块

与欧亚板块强烈的挤压之中，来自印度板块的强烈

向北挤压，阻碍了该区地壳的均衡调整，使之继续

处于隆升之中。

图 ２　 青藏高原 １° × １°布格重力异常（据祝恒宾，１９８５）

Ｆｉｇ ２ 　 Ｔｈｅ ｂｏｕｇｕｅｒ ａｎｏｍａｌｙ ｏｆ ｔｈｅ Ｔｉｂｅｔａｎ Ｐｌａｔｅａｕ （Ａｆｔｅｒ

Ｚｈｕ，１９８５）

　 　 青藏高原及邻区的航磁异常总体上具有条带

状分布特征，同时南北两侧高，中间低的特点（图

３）。南侧的高航磁异常是指冈底斯 －喜马拉雅造

山系一带，特别是雅鲁藏布江强磁异常带，其规模

宏大、延展连续具有串珠状强磁异常，东西长约

１５００ ｋｍ，南北宽约 ３０ ～ ６０ ｋｍ，以弧形展布，ΔＴ 强

度一般分布在 １００ ～ ３００ ｎＴ，最大可达 ７００ ｎＴ（熊盛

青等，２０１４）。该区带的航磁异常往往与板块碰撞

引起岩体暴露有关。北部的高航磁异常是指塔里

木、秦 －祁 －昆造山系一带，具有高的航磁异常，呈

带状或块状，ΔＴ强度一般在 １００ ～ ３００ ｎＴ。此外，班

怒带与羌塘 －三江造山系具有中等的磁异常，两个

块状异常被班怒带的北缘断裂隔开，形成两个独立

的磁异常带，ΔＴ强度一般分布在 ５０ ～ １５０ ｎＴ（王德

发等，２０１３）。
　 　 地震、重力及航磁测量等地球物理资料研究表

明，青藏高原岩石圈结构十分复杂，具有多圈层结
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沉积与特提斯地质（成都地质调查中心成立六十周年） （２）

构特征，同时在横向上也具有明显的不均匀性（滕

吉文等，１９９６；熊绍柏和刘宏兵，１９９７；Ｚｈａｏ ｅｔ ａｌ．，
２０１０；熊盛青等，２０１４）。垂向上大致可分为沉积盖

层、上地壳、中地壳、下地壳和莫霍面（图 １）。横向

上的变化与组成青藏高原地壳的不同地质历史时

期形成的秦 －祁 －昆、羌塘 －“三江”和喜马拉雅 －
冈底斯三大多岛弧盆系构造区均有一定的对应性

（图 ３），各构造区内部的块体间也表现出明显的变

化，分隔各块体的弧 －弧、弧 －陆碰撞结合带也有

明显的表现，这些特征决定了高原内部地球动力学

背景和岩石圈结构的不均匀性。

图 ３　 青藏高原航磁异常（据王德发等，２０１３，修改）

Ｆｉｇ ３　 Ｔｈｅ ａｅｒｏｍａｇｎｅｔｉｃ ａｎｏｍａｌｙ ｏｆ ｔｈｅ Ｔｉｂｅｔａｎ Ｐｌａｔｅａｕ（Ａｆｔｅｒ
Ｗａｎｇ ｅｔ ａｌ．，２０１３）

１ ２ ２　 速度结构

在青藏高原北部（图 ４），柴达木盆地地壳厚为

５２ ｋｍ；地壳中不仅有低速层，而且存在高速梯度夹

层。沱沱河至格尔木一带，地壳厚度为 ５８ ～ ６５ ｋｍ。
其中，上地壳埋深为 １４ ～ １８ ｋｍ处为低速层，层厚为

３ ～ ５ ｋｍ，Ｐｎ 波速度为 ５ ７ ～ ６ ３ ｋｍ ／ ｓ，底界埋深为

２０ ～ ２５ ｋｍ；中地壳速度为 ６ ３ ～ ６ ５ ｋｍ ／ ｓ，厚度为

３８ ～ ５５ ｋｍ；下地壳速度为 ６ ８ ～ ８ ０ ｋｍ ／ ｓ，厚度为

６２ ～ ５７ ｋｍ。在埋深为 １４ ～ １８ ｋｍ处有一个低速层，

厚度为 ３ ～ ５ ｋｍ，速度为 ５ ７ ～ ５ ８ ｋｍ ／ ｓ，低速层起

伏变化较大，在受到强烈挤压状态下，可能曾为含

水脱滑层（滕吉文等，１９９６）。在地壳底部存在一个

壳幔高速带，速度为 ７ １ ～ ８ ０ ｋｍ ／ ｓ，厚度为 ６ ～ １０
ｋｍ。西昆仑和塔里木地区的莫霍面反射图像较为

清晰，界面平缓，深度为 ５７ ～ ６５ ｋｍ（高锐等，２００１）。
在青藏高原中部，大致范围为雅鲁藏布江至羌

塘南部地区，地壳的厚度较北部大，厚度为 ６５ ～ ７０
ｋｍ，地壳结构复杂。壳内普遍存在低速层，岩石圈

内部包含 ５ 个主要速度层（熊绍柏和刘宏兵，

１９９７）。第一界面之上为高速的沉积盖层，厚度起

伏大，速度为 ４ ０ ～ ５ ９ ｋｍ ／ ｓ（图 １）。第二界面以上

为包括了沉积盖层的上地壳，厚度约为 ２０ ｋｍ，藏东

地区比西部稍厚，约为 ２５ ｋｍ。第二界面与第四界

面间为中地壳，包括两个亚层，上部为一壳内低速

层，速度为 ５ ８ ～ ５ ９ ｋｍ ／ ｓ，可能为壳内含大量液体

的剪切滑脱带，中地壳下层速度为 ６ ５ ｋｍ ／ ｓ，厚度

为 １１ ～ １２ ｋｍ，该层在洞错一带最厚，之下有一个

６ ２ ～ ６ ４ ｋｍ ／ ｓ 的低速区，这一低速区与壳内高导

层的位置基本一致，结合该处地表相对较高的布格

重力异常推断，是幔源基性 －超基性物质组成的部

分熔融体（熊绍柏和刘宏兵，１９９７）。第四界面与莫

霍面之间的下地壳速度为 ６ ７５ ～ ６ ９ ｋｍ ／ ｓ，总厚度

为 ２７ ～ ３６ ｋｍ。该层被第五界面分为两个亚层，其

间速度差异不大。

图 ４　 青藏高原北部地壳速度结构（据滕吉文等，１９９６）
Ｆｉｇ ４　 Ｔｈｅ ｃｒｕｓｔ ｓｔｒｕｃｔｕｒｅ ｏｆ ｔｈｅ ｎｏｒｔｈ Ｔｉｂｅｔａｎ Ｐｌａｔｅａｕ （Ａｆｔｅｒ
Ｔｅｎｇ ｅｔ ａｌ．，１９９６）

　 　 在青藏高原中部的班怒带是一条非常明显的

分界线，地球物理资料显示为一条深层次的构造

带。南侧的冈底斯块体内莫霍面界面埋深 ７５ ～ ７８
ｋｍ，地壳厚度大，其底部有一高速层（ＭｃＮａｍａｒａ ｅｔ
ａｌ．，１９９７）。而北侧为 ６５ ～ ６８ ｋｍ，其间厚度减薄约

１０ ｋｍ的台阶，由藏北地亮明显减薄，且底部缺高速

层，暗示着印度岩石圈板块向北延至班怒带之下。

熊绍柏和刘宏兵（１９９７）根据 Ｐｍ 反射波研究证实，

上地幔顶部在班怒带附近突然位错，这一位错也正

好是 １０ ｋｍ左右，而且有几个小的台阶。冈底斯地

块北缘埋深 ７５ ～ ７８ｋｍ 的莫霍面向南倾。北羌塘地

区之下，亚东 －格尔木地学断面研究（高锐，１９９０；
吴功建等，１９８９）认为，５０ｋｍ 是老的莫霍面，现今 ６７
～ ７０ ｋｍ的莫霍面界面，形成双莫霍面组合。羌塘

地区的莫霍面比冈底斯地块的莫霍面浅，这一特征

可能表明班公湖 －怒江洋盆在早白垩世末期消减

时洋壳是主体向南局部向北俯冲消减的。

青藏高原南部，指雅鲁藏布江缝合带以南地

区，其地壳结构变化十分强烈。雅鲁藏布为一条陡

２２３
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立的、深达上地幔顶部的构造带，曾认为垂直断距

为 ６ ～ ８ ｋｍ。亚东到安多剖面揭示了雅鲁藏布江两

侧的莫霍面没有 １０ｋｍ以上的错距（赵文津，２００２）。
但进一步研究发现，沿北喜马拉雅带在东西方向上

存在很大的差异，西部岩石圈内部莫霍面表现为南

浅北深的格局，而东部则表现为北浅南深的特点。

在藏南开展的一条东西向地震剖面（普莫雍错—岗

巴—定结—佩古错）显示，地壳厚度为 ７３ ～ ７７ ｋｍ，
上地壳底部低速层埋深为 １５ ｋｍ（岗巴）和 １７ ｋｍ
（普莫雍错），厚度为 ３ ～ ４ ｋｍ，层速度为 ５ ６ ～ ５ ７
ｋｍ ／ ｓ，再向西至定结一带该低速层消失，表现出十

分强烈的变化。下地壳的低速层位于地壳底部，埋

深为 ６５ ｋｍ左右，层速度为 ６ ０ ～ ６ １ ｋｍ ／ ｓ，上地幔

顶面速度为 ８ １ ～ ８ ２ ｋｍ ／ ｓ（滕吉文等，１９９６）。
青藏高原地壳厚度起伏变化较大，南部的恒河

平原下厚约 ４０ｋｍ，珠穆朗玛峰和北喜马拉雅带亚东

康马地区从地震宽角反射、折射探测、重力和大地

电磁测深反演均得到一致的认识，地壳厚度为 ５５ ～
６５ ｋｍ，雅鲁藏布江南侧约为 ７５ ｋｍ，藏北约 ７０ ｋｍ，
沱沱河地区为 ６５ ｋｍ，柴达木盆地为 ５２ ｋｍ，表现出

两侧薄，中间厚，呈不对称状态。青藏高原内部地

幔低速层埋深平均为 ９０ ～ １００ ｋｍ，因此，青藏高原

地区具有巨厚地壳和薄的岩石圈结构特征（滕吉

文，１９９６）。
１ ２ ３　 电性结构

二十世纪 ７０ 年代以来，青藏高原地区开展了大

量的大地电磁测深，特别是 ＩＮＤＥＰＴＨ计划实施以后

（Ｃｈｅｎ ｅｔ ａｌ．，１９９６；Ｗｅｉ ｅｔ ａｌ．，２００１；Ｕｎｓｗｏｒｔｈ ｅｔ ａｌ．，
２００５），认识也由早期的二维电性结构，逐步转向到

三维结构（Ｚｈａｎｇ ｅｔ ａｌ．，２０１７；杨文才等，２０２０）。青

藏高原岩石圈基本电性结构为“高电阻率层 －低电

阻率层 －高电阻率层”三层结构（或称“三明治”电

性结构，图 ５），其中最主要的发现是高原内部广泛

存在中下地壳低电阻率层。

青藏高原中下地壳存在高导层（或低电阻率

层，一般 １Ω·ｍ ＜ ρ ＜ １０Ω·ｍ）。该高导层的电阻

率常小于 １０Ω·ｍ，常常在 １Ω·ｍ，甚至出现 ０ １
Ω·ｍ，深度常常分布在 ２０ ～ ６０ ｋｍ（Ｂａｉ ｅｔ ａｌ．，
２０１０）。就高导层的发育规模而言，青藏高原南部

发育高导层的规模可能要大于高原北部，这可能与

印度板块的持续俯冲有关。

青藏高原的中下地壳高导层可能不是连续分

布，常与大型剪切带相伴生。藏南一带深部发育了

大量的高导层，可能是中下地壳发生了局部熔融

（Ｃｈｅｎ ｅｔ ａｌ．，１９９６；Ｗｅｉ ｅｔ ａｌ．，２００１；Ｕｎｓｗｏｒｔｈ ｅｔ ａｌ．，
２００５），紧接着在藏东及东南缘发现了两个高导层，

这些高导层出露位置与大型走滑断层分布重叠（Ｂａｉ
ｅｔ ａｌ．，２０１０），认为可能是高原内部弱物质“逃逸”

的通道。而现今三维的结果显示，高原内部的这些

高导层可能不是连续分布，它们可能是地幔物质上

涌的通道（Ｄｏｎｇ ｅｔ ａｌ．，２０１６；Ｚｈａｎｇ ｅｔ ａｌ．，２０１７；杨
文才等，２０２０）。
１ ２ ４　 物质组成

上地幔物质分异，物相转换产生的深部热动力

作用，对造就高原地壳，尤其是下部地壳起着十分

重要的作用。通过各种地球物理探测手段，已经初

步揭示出构成青藏高原中上层的地壳（硅铝层）厚

约 ３０ ｋｍ，其底部普遍存在一个厚 ４ ～ ５ ｋｍ 的低速、

低阻介质层（李廷栋，１９８４）。但是在班 －怒带中部

的奇林湖—蓬错一带下方低速层下界面深 ２０ ～ ２７
ｋｍ，厚 ５ ｋｍ，向东延伸到安多附近变深，向南到羊八

井渐变浅（王式等，１９８４）。下地壳低速层埋深为 ４０
～ ４５ ｋｍ，厚 ５ ｋｍ，地壳底部局部有一速度为 ７ ４ ｋｍ
的介质层，这一异常高速体可能为壳 －幔混合物质

（滕吉文，１９９６）。地震反射在帕里—萨马达长约

１００ ｋｍ地带的探测表明，在 ４５ ｋｍ深度存在壳内熔

融体，推测这种灼热的熔融体可能是在高原地壳深

部热动力作用下形成，代表了地壳物质可能被剪切

错断的深度水平。

当前对厚度超过 ３０ ｋｍ的高原下地壳的物质组

成、构造性状以及产生机制，有不同的认识。传统

的看法认为下地壳的物质成分就是通常所说的“铝

镁壳”，是重力制约的地幔物质分异的产物。高原

地区新近纪强烈隆起，不仅引起了高原地壳表面的

向上隆起，而且受碰撞缩短的制约导致硅铝质地壳

断离，这就意味着元古代麻粒岩相的结晶基底有可

能直接进入下地壳。在下地壳是处于温度 ７００℃和

压力 １ × １０９Ｐａ 的围岩条件下，形成了细晶、隐晶和

易发生脱水液化的玄武质岩石。上地壳分离的物

质混合熔融，在热动力作用下运移到下地壳，在构

造上表现为塑性变形，是高原陆壳厚度急剧变化加

厚的主要地壳层次。根据下地壳人工地震 Ｐ 波平

均速度为 ６ ６５ ｋｍ ／ ｓ（崔作舟，１９９０），藏南厚 ４０ ｋｍ
的下地壳 Ｐ波速度为 ６ ５ ｋｍ ／ ｓ（王式，１９８４），奇林

湖—那曲一带下地壳 Ｐ 波平均速度为 ６ ７ ～ ６ ８
ｋｍ ／ ｓ（滕吉文，１９８４）。我们以 ６ ５ ～ ６ ８ ｋｍ ／ ｓ这个
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图 ５　 青藏高原岩石圈电性结构（据 Ｚｈａｎｇ ｅｔ ａｌ．，２０１７ 修改）

Ｆｉｇ ５　 Ｅｌｅｃｔｒｉｃａｌ ｓｔｒｕｃｔｕｒｅ ｏｆ ｔｈｅ Ｔｉｂｅｔａｎ Ｐｌａｔｅａｕ ｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｅ （Ａｆｔｅｒ Ｚｈａｎｇ ｅｔ ａｌ．，２０１７）

数值来代表下地壳 Ｐ 波平均速度，则比较辉长岩的

近 ７ ｋｍ ／ ｓ的 Ｐ波速来说稍微低，与闪长岩的 ６ ５ ～
６ ８ ｋｍ ／ ｓ 的 Ｐ 波速数值正好相当（Ｗｅａｖｅｒ ａｎｄ
Ｔａｒｎｅｙ，１９８４）。因此，笔者认为青藏高原下地壳的

物质组成很可能主体是中基性的，相当于不均一麻

粒岩组分或闪长岩或基性熔岩成分，而不是含镁铁

质高的榴辉岩、辉长岩。假若这一推测是合理的

话，那么对现今已经因构造叠置抬升或伸展拆离剥

露折返，以及由于侵蚀作用暴露于高原的高压麻粒

岩发现地区的研究，如在高原东部边缘临接扬子地

块的康定杂岩中发现的麻粒岩，阿尔金山地区存在

的麻粒岩以及喜马拉雅聂拉木群变质体中新发现

的麻粒岩等的研究，有可能提供下地壳的深部物质

组成的地球化学和构造性状的一些信息。

青藏高原快速隆升的地质特点，表明由于岩石

圈拆沉上地幔分异的物质在地壳下层增添，在高原

地区可能是不均一稳态的增长。在高原周边之下

的下地壳受不断强化的构造变动，如逆冲岩席，韧

性剪切带的发育，原始太古代—早中元古代的结晶

基底有可能直接在莫霍面之上，而不一定存在康氏

界面，不一定都存在将上、下地壳分开的局部熔融

层。而在高原主体部分的下地壳，由于高原周边向

心的陆内汇聚，上部地壳通过断块体的滑移、逆冲、

推覆，地壳呈楔形体堆叠加厚，而地壳内部的下地

壳与上地幔间出现垂向引张虚脱，将会突出表现上

地幔分异物质的稳态增长，提供了高原下地壳急剧

加厚，快速隆起的深部热动力条件。

青藏高原显生宙以来，两个古大陆边缘多次的

陆壳裂变、沉降，上地幔物质沿特提斯大洋及其两

侧的泛华夏大陆南西边缘与冈瓦纳北部边缘弧 －
盆系活动带发生上涌。特提斯大洋及其两侧多岛

弧盆系经弧 －弧、弧 －陆、陆 －陆碰撞形成后，一直

经历着持续的构造活化和热事件。在特提斯洋消

亡之后，青藏高原地区作为一个统一的高度活动构

造区的面貌出现，上地幔物质的运动方式已经出现

根本变化，即上地幔物质不仅上涌使下地壳增厚，

并且还大致以班怒带为中轴，两侧岩石圈先后有断

离拆沉，在相当于莫霍面位置的过渡带界面上发生

物相转换。显然这里的关键问题是相当于莫霍面

的深度上有没有存在相转换层。

人们通常把地壳定义为 Ｐ 波渐增到 ７ ７ ｋｍ ／ ｓ
的地球外部壳层，而莫霍面则定义为 Ｐ 波速由 ７ ２
ｋｍ ／ ｓ增大到 ７ ７ ｋｍ ／ ｓ 的岩石层。据地球物理资

料，在雅鲁藏布江断裂带以北的藏北高原地区存在

有厚达 １３ ～ ２１ ｋｍ，地震波速 ７ ４ ｋｍ ／ ｓ 的地壳下部

壳 －幔物质混合的特征（李延栋，１９８４）。笔者认为
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这一壳幔混合层可能就是相转换层，高原地壳相转

换层厚达 ２５ ｋｍ，而在太平洋某些部分只有 ０ １ ｋｍ，
稳定大陆地区约 ０ ５ ｋｍ，一般也只有几千米。这就

充分表明了高原地区岩石圈结构的特殊，壳幔界面

的构造环境，性状也特殊，似乎处于深部开放系统

的虚脱垂向引张环境，使高原地区保持独特的活化

区构造特征。

１ ３　 岩石圈结构特点

据上述地球物理资料成果，作喜马拉雅 －祁连

山壳幔岩石圈结构剖面图（图 ６）。青藏高原地区大

致自北而南的莫霍面深度变化和地壳结构是深部

物质运动的现今形象，它不是高原地壳原始形象的

反映，不能看成是固定不变的构造背景。这一地壳

结构形象可以反映青藏高原新生代以来隆起过程

的深部物质的运动状态，反映出莫霍面的横向变化

特征，也保存了印度岩石圈板块俯冲的结构形态。

归纳为以下四个方面的基本特征：

（１）青藏高原地壳比正常大陆地壳厚约两倍。

南北向横剖面表明，高原莫霍面为一系列深度不

同、阶梯式波状起伏的壳幔界面，一般为 ６０ ～ ７０
ｋｍ。柴达木盆地（包括昆仑山下方）莫霍面有明显

的上隆趋势。沿东西方向，即纵向上地壳莫霍面变

化并不大，壳 －幔界面的变化幅度不到 １０ ｋｍ，一直

到青藏高原东部边缘，邻接古老扬子克拉通才表现

为区域性重力异常梯度带，地幔斜坡带出现莫霍面

由东向西急剧下降，地壳厚度从四川盆地西侧的 ５０
ｋｍ递增到 ６５ ～ ７０ ｋｍ。

（２）高原周边的地壳显示强干层的特性，且上、

中、下地壳是拆离的，中上地壳的逆冲和伸展变形

将不会向下地壳和地幔延伸（Ｒｏｙｄｅｎ ｅｔ ａｌ．，１９９７）。

青藏高原周边活动性大断裂地表均向高原区倾斜，

高原地质体反冲，对应壳 － 幔界面可能发生过滑

脱、韧性剪发推移和塑性蠕变。

（３）高原内部东西向的主干断裂带（昆仑南缘

断裂、班公湖 －怒江断裂带、雅鲁藏布断裂带）都是

深切上地幔的活动性构造带，但深部壳幔断裂与其

对应的浅部断面倾向主要表现为相反的倾斜，昆仑

南缘大断裂浅部断面北倾，深部南倾；班公湖 －怒

江大断裂地表总体北倾，深部向南倾斜；雅鲁藏布

江大断裂浅部向南倾，而深部向北倾。高原地区的

东西向主干山链的边界断裂带，呈逆掩、仰冲及推

覆体的存在，高原内深部莫霍面界面出现隆拗相间

起伏变化达 １０ ｋｍ以上。

（４）高原地壳分为三层结构模式。地壳上层为

沉积盖层或变质褶皱基底；中层为结晶变质岩、花

岗质岩；下层为闪长 － 玄武质岩。中地壳相对刚

性，具有厚块状结构，岩性强度较高，厚度比较稳

定，在 １５ ～ ２０ ｋｍ范围内，在陆内汇聚缩短变厚过程

中易受切割破碎，有的呈刚性突起断块，底侵到地

壳上层，有的挤离进入地壳下层，呈壳 － 幔混合。

地壳增厚主要表现在上、下地壳，而且高原边部主

要是上部地壳构造加厚，高原内部主要是下地壳大

量幔源物质注入、加厚（潘桂棠等，１９９０；莫宣学等，

２００３，２００６，２００９）。

２　 班怒带的地球物理特征差异对比及
大地构造属性

　 　 关于青藏高原岩石圈的结构、组成，中外地质、

地球化学、地球物理学家总的认识是由冈瓦纳大陆

北缘分裂块体和泛华夏大陆南部边缘分裂块体共同

１ 冲断层；２ 正断层；３ 推测断层；４ 壳内低速层；５ 壳幔相转换层；６ 莫霍面；７ 岩石圈底界面

图 ６　 青藏高原岩石圈结构构造示意图

Ｆｉｇ ６　 Ｔｈｅ ｌｉｔｈｏｓｐｈｅｒｅ ｓｔｒｕｃｔｕｒｅ ｏｆ ｔｈｅ Ｔｉｂｅｔａｎ Ｐｌａｔｅａｕ
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建造了青藏巨厚地壳的物质组成。但是迄今对印

度岩石圈的北界到底是可可西里 －金沙江带？是

雅鲁藏布江带？还是班怒带？意见不一，这成为 ２０
世纪 ８０ 年代以来争论的一个焦点。通过这一热点

问题的争论，也促进了地质、地球物理、地球化学

（岩石探针）工作更广泛、更深入地开展，在 ２０ 世纪

末期以来涌现了一批重要资料成果。班公湖—双

湖—怒江—孟连对接带是原古特提斯大洋形成演

化的地质记录，已另文发表（潘桂棠等，２０２０；Ｐａｎ ｅｔ
ａｌ．，２０１２），本文进一步剖析了班怒带深部结构及其

两侧地质地球物理特征的差异性，并认为班怒带是

印度岩石圈板块的北界。

２ １　 班怒带两侧的壳幔结构差异性

２ １ １　 深部结构

青藏高原的地壳速度结构具有成层性特点，南

北两侧的层速度存在差别。具体表现在：格尔木 －
楚玛尔地区的五层速度结构，藏北的七层速度结构

和藏南喜马拉雅识别出八层速度结构特别指出了

高原岩石圈的多圈层结构是显而易见的，高原南部

从亚东到安多段，地壳内有上下两个低速高导层，

两者位置大体一致；上部低速高导层在喜马拉雅地

区厚 ４ ～ ９ ｋｍ，层速度为 ５ ６ ～ ５ ８ ｋｍ ／ ｓ，深度为 １５
～ １６ ｋｍ，而藏北地区班怒带以北该低速高导层变

薄，仅 ４ ～ ５ ｋｍ，层速度为 ５ ５ ～ ５ ８ ｋｍ ／ ｓ，埋深在 ２０
～ ３０ ｋｍ；下部低速高导层厚约 １４ ｋｍ 至极薄，层速

度为 ６ ０ ～ ６ ２ ｋｍ ／ ｓ，埋深在 ５０ ｋｍ下的深部或接近

莫霍面界面。高原北部的沱沱河到格尔木一带地

壳内只有上部低速高导层，而没有下部低速高导层

（孙鸿烈等，１９９８）。藏中和藏南地区具有厚壳薄幔

及热壳热幔特征。藏北地区是厚壳厚幔结构，具有

冷壳冷幔特征。南北两带水平向有一些错动（赵文

津等，２００２）。
青藏高原的南北两侧地壳内广泛分布的高导

层具有南浅北深特点，并呈现低角度叠瓦状俯冲的

特征。不同的是藏南地区壳内有两个高导层，藏北

地区壳内只有一个高导层。高导层的分布特征表

明，它们是印度板块向欧亚板块俯冲碰撞过程中壳

层间的滑脱层，而且两个板块的地壳有可能是分层

相互挤入的。印度板块地壳沿深部高导层向北挤

入欧亚板块的上地幔，参与深部物质循环。在班怒

带两侧高导层也被错断，错距超过 １０ ｋｍ，而且班怒

带还是岩石圈厚度的陡变带（图 ７），说明班怒带是

贯穿岩石圈的深层断裂，是印度大陆岩石圈板块北

界，也为中生代末期，东特提斯洋消亡，印度和欧亚

两大板块的对接碰撞等提供了重要证据。

反射地震探测结果表明，青藏高原岩石圈地幔

的平均厚度约在 ８０ ｋｍ，而班怒带南北岩石圈厚度

有显著的差别。高原以南厚度在 ９０ ～ １２０ ｋｍ，北部

岩石圈的厚度虽然各家推算的结果并不一致，大体

在 １６０ ～ ２１０ ｋｍ（图 ６）。因此，地壳厚度与岩石圈

地幔的厚度比值没有多大变化，接近于全球平均

值，仅仅是这里的地壳和岩石圈地幔几乎等同地比

正常克拉通地区加厚了一倍，明显地存在软流圈物

质上涌，致使这里的岩石圈地幔较薄，如雅鲁藏布

带下方软流圈物质几乎直接与下地壳相接。大陆

岩石圈的平均厚度在 １００ ｋｍ左右，全球岩石圈的平

均厚度约 ７０ ｋｍ。在统一的青藏高原上深部结构差

异如此之大，南部雅鲁藏布江一带岩石圈地幔厚仅

１０ ｋｍ多，而北部厚可达 １００ ～ １５０ ｋｍ，如此巨大的

差异是如何产生的？这可能与印度岩石圈板块在

中生代末 ７０ Ｍａ左右与欧亚大陆发生碰撞有一定关

系，但特提斯大洋向南俯冲，与泛华夏大陆岩石圈

沿班怒带的强烈汇聚碰撞应该是最主要的原因，增

厚的岩石圈地幔有一部分可能就是特提斯大洋岩

石圈俯冲增生杂岩系。

图 ７　 ＬＩＭＡＳ数据 － ＴＭ反演电性结构（据赵文津等，２００２）
Ｆｉｇ ７　 Ｅｌｅｃｔｒｉｃａｌ ｓｔｒｕｃｔｕｒｅ ｏｆ ＬＩＭＳ ｄａｔａ ｉｎ ＴＭ ｍｏｄｅｌ （Ａｆｔｅｒ
Ｚｈａｏ ｅｔ ａｌ．，２００２）

２ １ ２　 热结构与古地磁

班怒带以南地区，高地热显示十分普遍而且强

烈。班怒带以北地区地表水热显示较少，温度亦较

低。但是强烈的近代火山活动十分引人注目，是全

球大陆内部火山活动的典型区域之一，而且主体表

现为新近纪大面积分布的钾质、高钾火山岩。在冈

底斯带虽然目前有第四纪火山活动迹象，主要表现

为古近纪强烈火山活动、新近纪局部沿南北向地堑
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２０２２ 年（２） 青藏高原壳幔结构构造的基本特征

表 １　 青藏高原古地磁及地壳缩短数据（据肖序常和李廷栋，２０００）
Ｔａｂｌｅｔ １　 Ｐａｌｅｏｍａｇｎｅｔｉｓｍ ａｎｄ ｓｈｏｒｔｅｎ ｄｉｓｔａｎｃｅ ｏｆ ｔｈｅ Ｔｉｂｅｔａｎ Ｐｌａｔｅａｕ （Ａｆｔｅｒ Ｘｉａｏ ａｎｄ Ｌｉ，２０００）

地体 年代
古纬度

Ｄ１ ／ °（Ｎ）
现代纬度

Ｄ ／ °（Ｎ）
向北位移度数

（Ｄ － Ｄ１）× １１０ ／ ｋｍ
现在两地体

间距 ／ ｋｍ
地壳缩短

／ ｋｍ
资料来源

喜马拉雅
古近纪—

新近纪

４ ５°（２ ５° ～

５°，４ ６°）
２８ ５° ２６６４ 周烑秀等，１９８４，１９９０

冈底斯
古近纪—

新近纪

１２°（１０° ～

１３ ８°）
３０° １９８０ １３０

２６６４ － （１９８０ ＋ １３０）

＝ ５５４
周烑秀等，１９８４；董学斌

等，１９９０

羌塘
古近纪—

新近纪

２７ ５°（２５ ４° ～

２９ ５°）
３２ ５° ５５０ ４４０

１９８０ － （５５０ ＋ ４４０）

＝ ９９０
周烑秀等，１９８４，１９９０；

董学斌等，１９９０

柴达木
古近纪—

新近纪
３７°（３４° ～ ４０°） ３８° １１０ ４８０

５５０ － （１１０ ＋ ４８０）＝

－ ４０
董学斌等，１９９０

带的深源火山活动和东西向成带的深源斑岩岩侵

位活动。

班怒带两侧的大地热流值显示为南高北低的差

异。不仅地表热显示强烈，深部热现象也非常显著，

从目前高原仅有的几个热流值测量数据看，南部的热

异常亦极为显著。在羊卓雍错所测的平均热流值为

４ ２４５ ＨＦＵ（魏斯禹等，１９８５；沈显杰等，１９８９，１９９０），
或者为 １４６ ｍＷ／ ｍ２，普莫雍错为 ９１ ｍＷ／ ｍ２，羊八井

为 １０８ ｍＷ／ ｍ２，羊应乡为 ３６４ ｍＷ／ ｍ２，伦坡拉盆地为

１４０ ｍＷ／ ｍ２，但班怒带以北的沱沱河为４７ ｍＷ／ ｍ２，东
昆仑北麓为 ４２ ｍＷ／ ｍ２，锡铁山为 ４０ ～ ４７ ｍＷ／ ｍ２。
这些直接测量的实际数据虽然不多，但从这些数据

中明显地反映出班怒带两侧热流值南高北低的差

异，反映出地球物理场的差别。北部北羌塘 －巴颜

喀拉、昆仑 －柴达木为“厚壳厚幔”和“冷壳冷幔”型

的岩石圈结构，南部冈底斯 －北喜马拉雅为热幔岩

石圈结构特征。

　 　 古地磁资料主要提供自古近纪以来青藏高原

地壳缩短、加厚数据（周姚秀等，１９８４；董学斌等，

１９９０），从表 １ 中可看出，主要块体古近纪—新近纪

向北位移量，从南向北越来越小，南部喜马拉雅地

体位移量最大达 ２６６４ ｋｍ，向北冈底斯为 ９８０ ｋｍ，羌
塘为 ５５０ ｋｍ，柴达木仅 １１０ ｋｍ。从地表缩短量来

看，冈底斯对羌塘块体之间班怒带缩短量最大为

９９０ ｋｍ，次为喜马拉雅带对冈底斯带，为 ５５４ ｋｍ，而
羌塘块体对柴达木地块之间出现了负值（－ ４０
ｋｍ）。以上数值，与深部地球物理资料大体一致，即

班怒带以北存在反映压缩量大的较厚岩石圈，而柴

达木地块古近纪以来相对羌塘有南移，班怒带相对

向南楔入的分量，而出现负值，也可能表明柴达木

新生代以来，表现为分别受昆仑、祁连山再生山链

的对冲被压缩的行为特征。

２ ２　 班怒带的大地构造属性

前述的地球物理资料揭示了班怒带两侧存在

截然不同的物性特征，如速度、电性、古地磁以及热

结构等，这对于我们进一步认识班怒带的大地构造

属性奠定了基础。除了班怒带南北两侧的地球物

理结构差异性，地表地质特征也存在明显的差别。

近年来，大量的地质和地球物理资料进一步深化了

对班怒带的三维时空结构、组成、演化的认识。

班怒带是特提斯大洋岩石圈俯冲增生杂岩带，

南、北两侧地质演化史的重大差异主要表现在：（１）
基底性质：南侧为 ６００ ～ ５５０ Ｍａ的泛非基底，而北侧

相当于扬子大陆裂离的地块为 １０００ Ｍａ 的晋宁基

底。（２）盖层的特征：南侧的喜马拉雅 －冈底斯地

区古生代基本上是连续的海相沉积，而北侧多数表

现为晚古生代至中生代沉积盖层。（３）多岛弧盆系

的时空结构：北部秦 －祁 －昆地区是早古代的小洋

盆和弧后洋盆，时代主要是∈３—Ｏ；北羌塘 － “三
江”地区是晚古生代的小洋盆和弧后洋盆，时代主

要是 Ｃ１—Ｐ，而南侧主要是 Ｔ—Ｋ 的弧后洋盆。（４）
主碰撞造山事件的时空特征：北部羌塘“三江”地区

主体表现为上三叠统与下伏地层的不整合，秦 －祁

－昆地区主体表现为泥盆系与下伏地层的不整合，

而南部冈底斯地区主体表现为上白垩统竟柱山组

与下伏地层的不整合。（５）石炭纪—二叠纪的冰川

事件，可分为大陆冰川、陆缘冰川和漂浮冰山，冈瓦

纳大陆及其北侧的特提斯洋，类似南极大陆及其北

侧的南太平洋。喜马拉雅→冈底斯显示出陆缘冰

川泥石流沉积→浅海→牵斗坡含砾砂泥岩沉积。

班怒带北侧南羌塘等地的含砾泥板岩夹硅质岩，其

中的砾石是来自冈瓦纳漂冰的垂落物，而浊积岩型

７２３



沉积与特提斯地质（成都地质调查中心成立六十周年） （２）

的泥板岩是特提斯洋盆的沉积物。（６）冷水和暖水

动物群的时空分布表现为以班怒带的对称分布。

南侧冈底斯带为冷暖混生区，喜马拉雅带以冷水动

物群为主体，含个别暖水型分支；北侧南羌塘带为

冷暖混生区，北羌塘 －昌都及以北为暖水型动物群

为主体，含个别冷水型分支。（７）新生代火山 －岩

浆活动反映出两侧岩石圈性质的不同。（８）班怒带

及其两侧时空结构、组成不同（潘桂棠等，１９９７，
２００１；２０１２；２０２０），存在着原 －古 －新特提斯大洋演

化和消亡的地质记录。

基于上述证据，认为班怒带是冈瓦纳大陆的北

界，是印度岩石圈板块和亚洲（泛华夏）大陆岩石圈

板块的碰撞动力学的边界。

３　 结论

新生代以来的印亚板块碰撞，引起了青藏高原

隆升和壳幔岩石圈的强烈变形，高原具如下结构

特点：

（１）青藏高原的壳幔岩石圈结构十分复杂，具

有多圈层结构特征，横向上变化与青藏高原地壳的

地质历史演化过程中形成的“一个大洋，两个大陆

边缘，三个多岛弧盆系转化的造山系”具有一定对

应性。高原内部壳幔岩石圈的厚度显著大于周缘

地区；高原的壳幔岩石圈具有层状结构特点，在下

地壳和上地幔发育有低速层，这些低速结构兼具高

电导率性质，可能代表了热的介质；显然，这些特殊

的壳幔岩石圈结构也是印亚板块碰撞的结果。

（２）班怒带南北两侧的地质地球物理结构具有

显著的差异，如两侧低速高导层位错；北侧岩石圈

厚度大于南侧；南侧大地热流值高于北侧；南侧块

体的缩短量显著大于北侧等。这些差异性的特点

可能揭示了班怒带是印度岩石圈的北缘。

致谢：六十年地调，你风华正茂，谨以此文庆贺

中国地质调查局成都地质调查中心（原国土资源部

成都地质矿产研究所）成立 ６０ 周年！此外，向长期

奋斗在青藏高原从事地质地球物理调查和研究的

地质学家们致以崇高的敬意！敬请各位专家学者

不吝批评与指教。
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孙鸿烈，郑度，１９９８． 青藏高原形成演化与发展［Ｍ］．广州：广东科

技出版社，１ － ３４８．
赵文津，车敬凯，纳尔逊，等，１９９６． 喜马拉雅地区深反射地震———

揭示印度大陆北缘岩石圈的复杂结构［Ｊ］． 地球学报，１７（２）：
１３８ － １５２．

赵文津，赵逊，史大年，等，２００２． 喜马拉雅和青藏高原深剖面

（ＩＮＤＥＰＴＨ）研究进展［Ｊ］． 地质通报，２１（１１）：６９１ － ７００．
钟大赉，丁林，１９９６． 东喜马拉雅构造结变形与运动学研究取得重

要进展［Ｊ］． 中国科学基金，１０（１）：５２ － ５３．
朱介寿，曹家敏，李显贵，等，１９９７． 中国及其邻区地球三维结构初

始模型的建立［Ｊ］． 地球物理学报（５）：６２７ － ６４７．
祝恒宾，周文武，武立高，１９８５． 青藏高原重力场特征及其在大地

构造上的含义［Ｊ］，地球物理学报，增刊，２８：６０ － ７０．
Ｓｅｎｇｏｒ Ａ Ｍ，周祖翼，丁晓，１９９２． 板块构造学与造山运动：特提斯

例析梗概［Ｍ］． 海洋地质译丛（１）：１ － １１．
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