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摘要    根据 Goes等发展的方法, 利用层析成像提供的 S 波波速计算得到了中国大陆上地幔三
维温度场, 所得到的上地幔温度场的 1300℃绝热等温温度深度与地震学低速带顶部的深度大体
吻合. 用计算的上地幔 80 km深度温度和地表温度作为边界约束条件, 利用稳态热传导模型计算
得到了中国大陆 80 km深度以上(地壳和上地幔)部分的三维温度场. 在大多数有丰富可靠地表热
流测量的地区, 这样计算的地表热流与实际观测地表热流的偏差在地表热流观测误差范围之内. 
中国大陆地壳的温度在 25 km 深度呈现明显的东高西低分布. 东部温度约在 500~600℃度之间; 
西部温度小于 500℃, 塔里木克拉通的温度最低、达 460℃. 100 km 深度的上地幔温度也呈东高
西低分布. 东部和东南部温度普遍高于 1300℃绝热等温温度; 西部主体温度低于 1300℃绝热等
温温度. 塔里木克拉通和四川盆地表现出了明显的低温. 在 150 km深度, 华南、扬子克拉通东部
和整个华北克拉通高于 1300℃绝热等温温度, 羌塘附近地区的温度也达到了 1300℃绝热等温温
度. 四川盆地附近表现出低温状态, 但塔里木克拉通中心的温度比周围高. 印度次大陆与中国大
陆碰撞带附近的温度最低. 200 km 深度的温度分布明显与印度次大陆俯冲相关. 该俯冲带影响
强烈地区呈现较冷状态, 其温度低于 1300℃的绝热等温温度.  

关键词    地壳  上地幔  温度  地震波波速  中国大陆 

温度是地球科学中一个非常重要的物理量, 热
作用是地质构造活动和地震活动的主要动力源之一. 
比如, 当上下地幔温差使Rayleigh数大于临界值时会
产生地幔对流, 它是板块运动驱动力的主要来源, 地
质构造运动和地震活动则主要与板块构造和板块运

动有关. 另外, 一些地质构造活动(包括一些矿产的
形成过程)和地震活动(如火山地震)直接与热异常的
分布有关. 总之, 对温度场的研究对深入认识地球有
非常重要的意义. 

地表可以直接观测的热学物理量包括地表温度、

温度梯度、岩石的生热率及热导率等, 以及据此推断
的地表热流(密度); 通过岩石样本的实验室试验得到

的地震波速度与热学参数间的简单关系等也常用来

定性估计地壳和上地幔的生热率[1]. 据此就可以以地
表热流为边界条件, 通过求解稳态热传导方程来获
得岩石圈的热结构 [2~5]. 利用该方法 , Artemieva 和
Mooney[1]得到了全球前寒武岩层出露地区的岩石圈

稳态温度场, Wang[3]得到了中国大陆典型地区的岩石

圈稳态温度场.  
以上提到的地热学传统研究方法有明显的弱点. 

首先, 在地表观测的地表热流明显受地形、古气象、
地表剥蚀、沉积和地下水流动等因素的影响. 由于对
各种影响过程和因素了解有限, 根据已知影响因素
进行改正后的地表热流数据也往往仍包含 20%的不
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确定性[6]. 此外, 地球内部物质岩石热导率和放射性
生热率等热学参数的选择往往带有较大的不确定性. 
这些参数包含的误差可以使计算得到的结果包含可

观的不确定性或误差, 比如: 5%的地表热流误差可以
导致所计算的 100 km深度的温度带有 50~90℃的差
异; 20%的生热率误差可以导致 100 km深度的温度带
有 100~130℃的差异[1]; 在更深的深度或多个参数同
时带有误差可以导致得到的温度有更大误差.  

最重要的是, 以上利用稳态热传导方程对岩石
圈热结构进行研究的前提是岩石圈的结构至少在较

长地质时期(>500 Ma)是稳定不变的[7]. 但实际情况
往往与这个条件有较大的差距, 尤其是在板块构造
活跃地区. 对于中国大陆来说, 虽然华北克拉通、扬
子克拉通和塔里木克拉通的地壳岩石年龄较老, 但
其表面在地质历史上曾有过的沧海桑田般的变化、周

围地区构造活动对它的影响和岩石圈底部地幔物质

的活动对它的影响等都是难以忽视的. 众所周知, 华
北克拉通和扬子克拉通曾受到显生宙构造活动的强

烈改造[8]. 虽然塔里木克拉通后期改造较弱, 但其深
部有可能曾遭受到了强烈的改造, 因为稳态热传导
计算得到的 1300℃绝热等温温度深度(也常被称为热
学岩石圈底边界[1,9])远大于(相差约 100 km)地震学的
岩石圈厚度和由地震波计算得到的 1300℃绝热等温
温度深度[10]. 可见, 在中国大陆这样一个地质构造复
杂的地区很难找到一块能完全满足稳态热传导计算

所需要的长时间稳定前提条件的地方.  
随着地震学的发展, 人们发现岩石圈深部的地

震波波速结构不但与地表热流有明显的相关性 [11], 
还直接与深部温度有明显的相关性 [12,13]. 在很多人
研究和资料积累的基础之上, 2000年 Goes等[14]提出

了一个较可靠的通过地震波波速来计算上地幔温度

的方法. 随后, 该方法相继被应用于对欧洲和北美等
大陆的研究[14~17].  

在 Goes 等[14]的方法中, 根据实验室测定的弹性
常数及密度等与温度、压力和岩石成分间复杂的关系, 
就可以计算特定温压和岩石成分下的各弹性常数和

密度的变化, 据此就得到了某成分在某温压下及在
无限小应变条件下的弹性波波速, 这是一个正演过
程. 而我们需要通过地震层析成像得到的深部弹性
波波速分布来确定深部温度及岩石成分的情况, 这
是一个非线性反演问题 [14]. 大量的研究表明 , 在

50~250 km的深度范围内, 温度是影响波速变化的最
主要的参数[12,14,18]. 因此利用地震层析成像三维波速
结构图像就可以直接估算岩石圈上地幔的温度场 . 
利用该方法, 我们得到了中国大陆上地幔的温度场, 
并据此得到了中国大陆地震热学岩石圈厚度[10]. 这
里我们不但介绍利用该方法得到的中国大陆上地幔

三维温度场, 并且介绍根据上地幔温度场和地表温
度约束得到的中国大陆地壳的温度.  

1  温度场计算方法和数据 

1.1  用波速计算上地幔温度场 

Goes 等[14]提出的方法是根据矿物弹性常数随温

度和压力的变化, 再考虑到高温时的非弹性影响, 在
给定矿物组成成分和温度压力的情况下, 就可以通
过公式计算得到该岩石的弹性波波速值. 这是一个
正演过程. 首先, 在深部温(T)压(P)、铁含量(XFe)和无
限小应变的条件下一个矿物的弹性常数可以表示    
为[14,19] 
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式中 M 代表弹性常数 K 或µ. 密度ρ 可通过 K 和µ来
计算[19]. 对于由不同矿物组成的岩石, 其平均弹性常
数〈M〉可以通过 VRH 平均来得到[14]. 据此就可以根
据深部温压条件下的弹性常数来得到岩石的剪切波

波速值(虽然也可以得到纵波波速, 但本文只用了剪
切波波速):  

 S ( , )V P T µ
ρ

〈 〉
=

〈 〉
. (2) 

在高温条件下需要做非弹性因素影响的校正[14]. 
当非弹性影响与频率(ω )关系较弱时, 校正后的波速
为[20] 
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上式中Q为品质因子, 其他为常数. 利用(3)式校正后
的波速值就是在深部温压条件下的岩石剪切波波速

值. 这里利用了 Goes等[14]总结的非弹性模型 Q1的参

数.  
研究结果[12,14,18,21]显示, 在 50~250 km的深度范

围内温度是影响地震波速度的主要因素. Goes等[14]做
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的相关分析显示, 矿物成分变化引起的波速变化相
对较小(~1%), 并且该波速变化范围一般在层析成像
的误差范围之内; 但温度变化所引起的波速变化相
对较大, 因此我们就可以通过反演方法直接利用波
速值来反演上地幔的温度值 [15]. 由于层析成像可以
得到高精度的三维波速分布, 那么利用该波速分布
就可以直接反演得到三维的上地幔温度分布. 分析
显示[14], 在波速反演温度的过程中, 不确定性误差可
达 150℃. 关于该方法的详细介绍, 可以参考 Goes 
等[14]的文章. 本文采用了全局的枚举反演法.  

不同大地构造区域的大陆上地幔成分大致可以

归结为两类[19]: 分异较差的非克拉通组成和较成熟
的克拉通组成. 由于中国大陆在显生宙构造活动频
繁, 多数地区具有较小的构造热年龄, 因此本研究就
采用了分异较差的非克拉通成分[19,22]: 橄榄石 68%、
正辉石 18%、斜辉石 11%、石榴石 3%和铁含量 0.1.  

部分熔融和流体的存在可以降低地震波波速[14]. 
但由于人们还不能非常准确的了解深部流体的分布, 
这里就没有考虑流体的影响. 如果流体的影响被忽
略或者说直接被解释为温度, 那么所得到的温度值
就会偏高. 从这个意义上来说, 由于本文没有考虑到
流体的影响, 因此所得到的温度应该是最大极限值.  

本文采用了 Huang 等[23]通过基阶瑞利波频散层

析成像研究得到的中国大陆 S波三维波速模型, 这里
我们简称该模型为 CN03S. Huang等[23]的二维瑞利波

频散层析成像研究中用了 4000 条地震射线路径的观
测数据, 频散曲线周期在 10~184 s之间; 反演得到的
中国大陆各地区(从 20°N~45°N 之间)的面波频散水
平精度在约 4°~6°之间[23]. 基于该面波频散层析成像
结果, Huang等[23]反演得到了中国大陆的三维 S波速
度模型(即 CN03S). 鉴于 CN03S模型在不同地区 250 
km 深度之下的 S 波速度横向变化较小, 有可能该模
型在 250 km之下的精度较差, 因此本研究只用了 240 
km 以上的 S 波速度. 由于中国大陆地壳的最大深度
是位于青藏高原的约 70 km, 因此我们只利用了
70~240 km的 S波速度进行了计算.  

利用这里要详细讨论的上地幔温度模型, 我们
(An 和 Shi[10])估计了中国大陆岩石圈厚度分布. 在那
篇文章里, An等[10]详细说明了CN03S波速模型可能存
在的误差或不确定性, 以及温度模型可能存在的误差. 
为便于读者了解, 这里对其进行简单介绍. Huang等[23]

没有提供 CN03S 的不确定值, 但经验显示面波研究
得到的上地幔 S 波波速可能具有<0.1 km/s 的不确定
性. 0.1 km/s的 S波速变化可以引起 50~250℃的上地
幔温度变化. 另外, 利用克拉通成分比非克拉通成分
得到的温度要高 15~120℃; 利用非弹性模型 Q2的参

数[14]比利用模型 Q1 的得到的温度要低 0~180℃. 这
里我们采用了 Goes等[14]所用的 150℃温度误差.  

1.2  用稳态热传导模型计算 80 km以上温度 

可惜的是, 利用高精度的地震波波速结构只能
用来计算上地幔的温度场, 而不能用于对地壳的研
究. 这是由于地壳岩石成分变化复杂得多, 因此对于
地壳温度的估计还需要利用传统的求解稳态热传导

方程的方法来得到. 稳态热传导方程可以表示为[24] 
 ( )k T A∇ ⋅ ∇ = − , (4) 

其中, A 和 k 分别是岩石生热率和热导率. 在计算过
程中, 利用以上计算得到的上地幔顶部温度和已知
的地表温度, 我们就可以利用稳态热传导模型计算
70 km以上岩层的温度了. 

在层析成像过程中, 由于 Moho深度可能含有的
不确定性可以导致反演得到的Moho附近波速值的不
确定性, 并进而可以导致由波速计算得到的温度值
的不确定. 由于青藏高原地区Moho面的深度约为 70 
km, 因此我们以 80 km 深度温度为稳态热传导模型
的底边界的温度边界条件来计算该深度以上岩层的

稳态温度场. 在计算中用到的地壳模型(沉积层和上、
中、下地壳)数据来自于 Crust 2.0[25]. 沉积层和上地壳
的生热率参数来自 Wang[3]; 中地壳的生热率取 0.4 
µW·m−3 [3,26], 这个值是 Artemieva 和 Mooney[1]所取

中地壳生热率的最大值; 下地壳和上地幔生热率分
别取 Artemieva 和 Mooney[1]所用的 0.1 和 0.01 
µW·m−3. 鉴于温度和深度对地壳(尤其是上地壳)热
导率有明显影响[27], 这里我们采用了最近国内研究
常用[3,24]的上地壳热导率(W·m−1·K−1)随深度和温度
变化的关系式 3.0×(1+0.0015D)/(1+0.0015T), 其中 D
为深度(km), T为温度(℃). 其他各层热导率采用了固
定值, 分别为: 沉积层的热导率为 2.5 W·m−1·K−1[3]; 
中地壳为 2.25 W·m−1·K−1, 这是 Artemieva 和
Mooney[1]所取的 2.0~2.5 W·m−1·K−1的中值; 下地壳
和上地幔取 2.0 和 4.0 W·m−1·K−1, 它们来自于
Artemieva和 Mooney[1].  
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2  典型地区一维垂直温度分布 
这里对几个典型大地构造单元地区的典型一维

温度场(见图 1)进行详细介绍.  

2.1  华北克拉通 

虽然华北克拉通是中国最古老的块体之一, 但
在显生宙却经历了多次构造运动的改造, 特别是中、
新生代以来的改造导致了岩石圈减薄, 并形成了区
内复杂的构造格局. 根据不同的地壳结构特征, 华北
地壳可分为三大类[31]: (1) 西部鄂尔多斯盆地, 地壳
结构简单 , 基底结构完整 , 为稳定古大陆地壳; (2) 
华北中部隆起区, 包括太行山及北部阴山、燕山隆起
区, 地壳结构相对简单, 中部地壳和下地壳局部区域
轻微速度逆转; (3) 华北东部裂陷盆地, 地壳结构复
杂, 基底下陷、破碎, 壳内介质松散、速度低, Moho
上隆、地壳减薄, 横向结构差异明显, 显示了新生地
壳构造特征.  

该地区一直是中国地球科学研究的一个重点之

一, 并开展了大量的地质、地球物理工作. 在地热学
方面, 很多科技工作者[3,24,28,32~34]利用稳态热传导模

型对华北地区热结构进行了较长时间的研究, 具体
见臧绍先等[24]的简要综述. 迟清华和鄢明才[28]在对

岩石样品进行放射性元素测试的基础上, 系统地研
究了华北克拉通岩石及各时代地层的平均生热率 , 

并计算了华北岩石圈的热结构.  
图 1(a)显示的华北克拉通(不包括鄂尔多斯盆地)

模型在约 90 km深度达到了 1300℃绝热等温线. 由于
1300℃绝热等温温度深度往往被定义为岩石圈底边
界, 因此图 1(a)显示的华北克拉通模型可以认为岩石
圈底边界在约 90 km深度. 这个结果与地震学得到低
速层的顶部位置较吻合, 这种吻合在一定程度上说
明了上地幔低速带可能与地幔岩石的熔融温度有  
关[10]. 从另一个角度来看, 也在一定程度上说明了我
们得到的上地幔温度结果是可靠的.  

图 1(a)中 Wang[3]得到的华北克拉通的温度随深

度的变化是基于地表热流观测值对深部温度进行的

稳态热传导估计. 该结果与这里用上地幔温度约束
得到的温度的差别从 Moho 面之下逐渐加大, 在 70 
km 深度位置比我们得到的温度约高 150℃. 这个差
别约为用波速反演温度过程中存在的误差(150℃).  

2.2  鄂尔多斯盆地 

鄂尔多斯盆地作为华北克拉通的一部分, 有着
与华北克拉通其他地区不同的特点. 相对于华北克
拉通的其他地区, 鄂尔多斯盆地地壳结构简单, 基底
结构完整, 为稳定古大陆地壳[31]. 由于迟清华和鄢明
才[28]公布的华北克拉通的平均地表热流值与 Wang[3]

中鄂尔多斯盆地的地表热流值一致, 因此把迟清华 
 

 
图 1  中国大陆几个典型地区的一维地温剖面 

剖面位置显示在图 2. 图中的细实线表示地震波波速, 粗实线表示用地震波波速计算的上地幔温度, 灰色阴影区为±150℃范围. 由于上地幔岩石
生热率极小, 上地幔温度和地壳温度变化梯度有个明显的拐点, 因此拐点所在深度实际上就是Moho面的深度. 黑粗虚线表示以地表温度和 80 km
深度上地幔温度为约束得到的稳态温度. 点线和黑细虚线为利用地表热流来推算的稳态温度. 黑细虚线数据来自 Wang[3], 鄂尔多斯盆地剖面的点
线数据来自于迟清华和鄢明才[28]; 塔里木克拉通剖面的点线来自于刘绍文等[29]的塔北隆起南部结果. 灰色虚线为含水(湿)和不含水(干)橄榄岩的 

熔融温度[30], 灰细线为 1300℃的绝热等温线 
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和鄢明才[28]得到的华北克拉通的温度剖面显示在了

鄂尔多斯盆地的一维剖面图中. 
图 1(b)鄂尔多斯盆地温度剖面中, 迟清华和鄢明

才[28]的温度剖面(点线)与 Wang[3]的结果是基于同样

的地表热流观测值对深部温度进行的稳态热传导估

计. 虽然这两个工作所用到的其他热学参数略有不
同, 但图 1(b)显示了 2 个工作的结果是基本一致的. 
相对于我们用上地幔温度约束得到的 80 km 以上的
温度值, 他们得到的温度比我们计算的略有偏低. 这
个差别主要在上地幔(见图 1(b)). 在 70 km 深度 , 
Wang[3]得到的温度比我们得到的温度约低 150℃.  

图 1(b)显示了鄂尔多斯盆地模型在约 110 km深
度达到 1300℃绝热等温线, 它比华北克拉通模型要
深一些.  

2.3  四川盆地 

扬子克拉通经历了从震旦纪到中三叠世稳定发

展阶段之后, 自晚三叠世起受太平洋板块和特提斯
板块的影响, 构造运动开始频繁发生, 原有的构造格
局受到不同程度的改造, 岩浆活动大规模出现. 四川
盆地是扬子克拉通中最稳定的部分.  

图 1(c)显示 Wang[3]得到的四川盆地的温度比我

们得到的 40~100 km 之间的上地幔温度偏低, 在 70 
km 深度相差约近 150℃, 即为这里计算温度的底边
界. 图 1(c)显示四川盆地模型在约 180 km 深度达到
1300℃绝热等温线.  

2.4  羌塘地体 

Rodgers和 Schwartz[35]在地震波波形研究中发现

藏北羌塘地体的岩石圈上地幔有一个低速区, 并归
因于上地幔部分熔融造成的或早期特提斯海俯冲产

生的软的弧后地幔. Huang等[23]和苏伟等[36]在面波层

析成像中也发现该明显的低速层. Ni 和 Barazangi[37]

发现羌塘地区 Sn波不能传播和 McNamara等[38]发现

Pn低速等支持部分熔融的假设. An和 Shi[10]在研究地

震-热学岩石圈底边界的时候, 发现该低速层的温度
已经超过地幔岩石熔融温度的绝热等温线. 图 1(d)的
藏北剖面显示了由波速计算得到的温度分布, 可以
看出 110~150 km之间的温度超过了 1300℃绝热等温
线. 但 160 km之下的温度又返回到低于 1300℃绝热
等温线, 因此该 110~150 km之间的高温为局部异常
高温. 由于这里没有考虑可能存在的流体对计算温

度的影响, 因此 110~150 km 深度的计算温度是该深
度温度估计的上限.  

在该区浅部, Wang[3]利用地表热流资料得到的温

度在 80 km 之下比我们用上地幔温度约束得到的温
度低约 400℃. 从地表热流的观测数据来看, 藏北地
区的地表热流约为 45 mW·m−2, 这个值和其西边的
塔里木地区的地表热流接近, 但相对于其南边的藏
南和北边的柴达木盆地来说是相对较低的; 考虑到
上地幔顶部的异常低速[23,36]和异常高温(如图 1 中的
110~115 km), 以及较低的地壳温度对应了较低的地
表热流, 因此可以说藏北地区地壳相对于藏南和柴
达木是较冷的, 但上地幔却较热. 它可能是由于某些
地质过程(例如拆沉、小规模地幔对流)而使深部被加
热, 但热还没有传递到表浅地壳、也没有达到稳态而
造成. 如果是这种情况, 利用稳态热传导模型计算的
地壳温度就可能具有较大的误差.  

2.5  塔里木克拉通 

自始新世末期的印度板块与欧亚大陆发生碰撞

和持续的挤压作用下, 板内汇聚过程使得大陆岩石
圈地块的俯冲变形伴有多圈层顺层拆离解耦的行为. 
塔里木克拉通总体上的弱变形状态与其岩石圈弱或

未拆离解耦类型占据总面积 90%的情形相适应 [39]. 
王良书工作组先后对塔里木克拉通的热结构进行了

详细研究[29,40].  
图 1(e)显示 Wang[3]得到的塔里木克拉通的温度

比我们得到的温度偏低 , 在 40 km 深度相差约近  
150℃, 在 70 km 深度相差约近 260℃. 刘绍文等[29]

得到的温度与我们得到的温度差别比 Wang[3]与我们

的差别略小, 在 40 km深度与我们的相差约近 100℃
多. 据 Wang[3]得到的上地幔温度随深度的变化来线

性外推所得到的 1300℃绝热等温温度深度约 235 km
深, 这与我们得到的 1300℃绝热等温温度在约 150 
km深度相差较大.  

从地震学研究程度上来看, 塔里木克拉通和羌
塘盆地是 20 世纪地震学研究相对较少的地区, 而其
他 3 个地区在 20 世纪都有较密的人工源地震深部探
测剖面经过[41]. 从以上典型地区的温度对比来看, 前
人利用地表热流观测得到的华北、鄂尔多斯和四川盆

地这三个地区的 1300℃绝热等温温度位置(热学岩石
圈底边界)与我们的地震-热学计算得到的位置很相近. 
由于这里的地震-热学结果与地震学结果相吻合, 因
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此可以说前人利用地表热流估计的 1300℃绝热等温
温度位置与地震学低速带位置也相近. 除了以上 3个
地区外, 前人得到的塔里木克拉通和羌塘盆地的稳
态热传导 1300℃绝热等温温度位置与我们得到的地
震－热学结果相差较大, 同时也与近年得到的地震
学低速带位置有一定的差别. 由于羌塘盆地和塔里
木克拉通在印度和欧亚板块碰撞过程中深部动力学

过程和温度场复杂, 因此利用地表热流观测和稳态
热传导假设来研究这些地区的深部温度可能具有较

大误差.  

3  几个深度的温度场 
图 3显示了 25 km深度的地壳温度, 图 4~6分别

显示了 100, 150, 200 km深度的上地幔温度.  

3.1  地壳温度 

地壳温度是由地表温度和 80 km 深度的温度为
约束, 利用稳态热传导模型得到的. 这个过程中没有
像前人那样用到了地表热流约束. 为对比起见, 利用
得到的温度场我们计算了地表热流, 并计算了它与
实测地表热流间误差的分布(见图 2(b)). 在这个过程
中, 我们利用了亚洲地区的地表热流数据(http://www. 
heatflow.und.edu/index2.html), 对中国地区数据的详
细讨论见文献[42~44]. 从图 2(b)可以看出, 我们计算
的地表热流与观测地表热流的误差在中国大部分地

区都在约 20%以内, 尤其是地表热流观测点较密集
的地区, 比如, 柴达木盆地、扬子克拉通的东部和西

部、华南地区和华北克拉通的南部及华北克拉通以西

地区. 而在地表热流观测点较少的某些地区的误差
偏高. 比如, 在华北克拉通的西北部, 图 2(b)显示该
地区的观测地表热流低于计算地表热流值可达−40%. 
另外, 西藏地区的地表热流观测值(见表 1)较少且分
布很不均匀, 多数测点集中在北纬 30°东经 90°的附 

 

表 1  西藏地区的地表热流观测数据 
(据汪集旸和黄少鹏[44]) 

编号 地名 纬度(°N) 经度(°E) 地表热流值/mW·m−2质量 a)

1 伦坡拉 32.019167 89.741667 140 B 

2 羊应乡 28.566667 90.445833 87.9 D

3 普莫雍湖 30.11 90.47 95.5 A

4 普莫雍湖 28.5625 90.475 87.9 A

5 羊八井 28.579167 90.470833 87.9 B 

6 普莫雍湖 28.558333 90.406667 90 A

7 普莫雍湖 28.566667 90.479167 100.1 A

8 普莫雍湖 28.845833 90.6125 152 A

9 羊卓雍湖 28.858333 90.625 242 D

10 羊卓雍湖 29.170833 90.616667 126.9 D

11 羊卓雍湖 30.253333 90.645 267 D

12 拉多岗 29.133333 90.691667 165.8 D

13 羊卓雍湖 29.828333 90.316667 271 D

14 羊卓雍湖 28.979167 90.75 138.2 D

15 马区 29.906667 90.813333 106 B 

16 拉萨 29.675 90.098333 66 B 

17 那曲 31.498333 92.05 319 D

18 罗布莎 29.25 91.98333 61 A

a) 质量为 D类表示数据不具有区域或深部热状态代表性 
 

 
图 2  观测地表热流和计算地表热流的误差 

(a) 对所有观测数据进行了 Kriging 插值得到的观测地表热流分布. (b) 从计算地壳温度场得到的地表热流与实测地表热流的误差((地表热流的观
测值−计算值)/观测值). 误差计算中所用的插值之后的观测值见(a) 十字表示地表热流观测点 . ∆表示火山位置 , 数据来自于 Smithsonian  

Institution, Global Volcanism Program. (b) 中标注的方框表示了图 1中各剖面的位置 
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近, 在北纬 32°东经 89~92°之间有 2个孤立高热流测
点(分别是西藏伦坡拉的 140 mW·m−2和西藏那曲的

319 mW·m−2). 西藏地区的观测地表热流值比我们计
算的地表热流高很多. 

在计算地表热流计算值和观测值的差值时, 我
们对热流观测数据进行了 Kriging 插值, 并用插值结
果(见图 2(a))代表了观测数据. 在 Kriging插值中, 对
于西藏地区, 由于西藏伦坡拉和那曲这两个高观测
地表热流值是孤立的、且周围没有观测数据, 这就使
得两测点周围地区插值之后的地表热流值也很高(见
图 2(a)). 图 2(b)显示该地区的观测地表热流超过计算
地表热流可达 40%, 这一方面说明了该地区的地壳
热结构较复杂, 也可能说明了那 2个测点结果并不代
表区域地表热流状态. 实际上, 表 1 显示西藏地区三
分之二测点达不到 A 级, 并且所有观测地表热流大
于 100 mW·m−2 的测点多数为不能代表区域地表热

流状态的 D 级. 因此对于这样一个地壳(热)结构复
杂、观测数据太少以及多数观测数据不能代表区域地

表热流(虽然它们代表了测点位置的热流状态)的地区, 
计算地表热流与观测地表热流间的误差难以用来对

深部温度结果的可靠性进行评判.  
总之, 除了观测点稀少的某些地区的计算地表

热流误差较大之外, 在地表热流测点较多和数据质
量较高的地方, 计算的地表热流与观测地表热流的
偏差大多处于地表热流观测误差之内, 因此我们计
算得到的地壳温度基本反映了地壳的实际状态.  

中国大陆在 25 km 深度的地壳温度呈现明显的
东高西低分布(见图 3). 东部温度约在 500~600℃度
之间; 西部温度小于 500℃, 塔里木克拉通的温度最
低、达 460℃. 由于西部地区(尤其特提斯构造域及相
邻地区)地壳结构复杂, 因此得到的地壳温度可靠性
比东部地区的差.  

3.2  上地幔温度 

中国大陆在 100 km深度的上地幔温度呈现明显
的东高西低分布(见图 4). 东部和东南部(包括东北地
区东部, 华北克拉通东部, 扬子克拉通东部和华南地
区)温度普遍高于 1300℃绝热等温温度(约 1361℃), 
因此该地区已经不再是岩石圈上地幔了. 西部主体
温度在 1100~1300℃之间, 低于 1300℃绝热等温温度, 
因此该地区是岩石圈上地幔. 塔里木克拉通和扬子
克拉通的四川盆地这两个最稳定的古老克拉通表现

出了明显的低温, 约 1000℃.  
中国大陆在 150 km 深度的上地幔温度分布比

100 km 深度温度较复杂(见图 5). 在这个深度, 除了
华南和扬子克拉通东部之外, 整个华北克拉通也高
于1300℃绝热等温温度(约 1392℃), 并且羌塘附近地
区的温度也达到了 1300℃绝热等温温度. 在两个最
稳定的古老克拉通中, 四川盆地附近仍表现出低温
状态, 但塔里木克拉通中心的温度比周围高. 另外, 
印度次大陆与中国大陆碰撞带附近地区(如喜马拉雅
山脉)的温度最低达 1130℃.  

中国大陆在 200 km深度的上地幔温度分布明显
与印度次大陆碰撞(俯冲)带影响地区相关(见图 6). 
该碰撞带以北受碰撞带影响地区(包括青藏高原、塔
里木南边的昆仑山, 甚至直到秦岭地区)表现出了较
冷的状态 , 其温度低于 1300℃的绝热等温温度(约
1424℃). 鉴于青藏高原主体的上地幔温度从上到下
都低于 1300℃绝热等温温度, 因此碰撞带以北温度
较低地区一直处于岩石圈之中. 另外, 2 个最稳定的
古老克拉通没有表现出明显的低温异常. 

4  讨论 
为清楚说明本工作所涉及到的方法和概念以及

它们与传统地热学研究的区别, 这里对以下几方面
做进一步的阐述. 

4.1  地震波速与上地幔温度的关系 

在利用波速计算温度的过程中, 我们利用了一
个较为均匀的分异较差的非克拉通物质组成, 计算
得到的上地幔温度场的 1300℃绝热等温温度深度与
地震学的低速带较好的吻合 [10]. 这从一个侧面说明
了我们计算得到的温度值是可靠的, 能够反映上地
幔的热学状态. 但具有更深意义的是, 这个结果说明
了短时间尺度效应的弹性波波速与长时间尺度的温

度可能存在某些直接的相关关系. 因此用波速定义
的地震学岩石圈与用温度定义的热学岩石圈从本质

上可能是兼容的或基本一致的. 

4.2  观测地表热流在研究中的作用 

由于我们利用了上地幔温度场作为边界条件 , 
因此这里的稳态温度场计算不是像多数前人所做的

那样利用地表热流观测进行热学外推, 而是以地表
温度和深部温度为约束进行的温度内插. 本文的稳 
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图 3  地壳 25 km深度温度图                         图 4  上地幔 100 km深度温度图 

100 km深度的 1300℃绝热等温温度约为 1361℃ 
 

    
图 5  上地幔 150 km深度温度图                       图 6  上地幔 200 km深度温度图 

150 km深度的 1300℃绝热等温温度约为 1392℃                    200 km深度的 1300℃绝热等温温度约为 1424℃ 
 
态热传导计算与前人工作的另外一个区别在于地表

热流观测的使用. 前人把地表热流观测当作稳态热
传导热学计算的边界条件或用作拟合的观测数据 ; 
在这里的计算中地表热流观测并没有被用来进行热

学计算, 而只是在得到最终温度场的结果后, 利用计
算温度场得到的计算地表热流与观测地表热流值进

行了对比, 以此来进行相互检验. 计算和观测地表热
流的较大差别, 一方面可能是由深部温度场计算中
的不确定性或地壳热结构太复杂所造成, 另一方面
也可能是由于地表热流观测本身的不确定性所产生. 

4.3  地震波波速在研究中的作用 

国内其他地热学研究中把地震波常当作对岩石

热导率和生热率进行定性估计的参考指标. 本工作

是把地震波波速当作观测数据, 来直接反演深部温
度分布. 这两者是不同的.  

4.4  稳态温度场和暂态温度场 

在前人的工作中, 最大的困难就是没有深部热
学约束, 由此决定了对于深部温度的估计需要依赖
于浅部的热学观测, 然后利用地表热流观测对深部
温度进行稳态热传导外推. 这样做的前提是该区域
构造长期稳定, 温度场已经处于稳态. 在稳态热传导
计算过程中, 各热学参数所存在的误差对深部计算
温度的影响随深度的增加而不断增大, 计算得到的
温度的可靠性也将随深度的增加越来越低. 再加上
地质构造活跃地区的岩石圈温度场不处于长时间的

稳定状态, 因此就不满足稳态热传导条件, 此时用地
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表热流观测和稳态热传导模型来计算的深部温度所

存在的误差就难以估计了.  
地震层析成像得到的波速结构是现今状态, 因

此从波速结构直接反演得到的中国大陆上地幔温度

场是现今的温度. 不论温度场是处于稳态还是处于
暂态, 从波速都可以计算出上地幔的现今热状态.  

对于 80 km以上部分, 我们用地表和深度温度约
束为边界条件, 以稳态热传导模型得到了浅部温度
场. 由于有深部和表层温度的约束, 这个计算稳态温
度场实际上是 80 km以上部分的 1阶近似. 即使所用
到的热导率、生热率等参数有一定的误差, 所得到的
温度分布也基本能代表 80 km 以上部分的温度总体
变化趋势. 这与传统只用地表热流约束来估计的稳
态温度不同, 因为传统方法得到的深部温度分布的
可信度基本是未知的.  

5  结论 
本文利用 S 波波速计算得到了中国大陆上地幔

三维温度场 . 得到的 70~240 km 上地幔温度场的

1300℃绝热等温温度深度与地震学的低速带顶部深
度相吻合. 然后以上地幔温度场为深部温度约束, 利
用稳态热传导模型计算得到了中国大陆 80 km 深度
以上(地壳和上地幔)部分的稳态热传导温度场, 并利
用得到的三维地壳温度场计算了地表热流. 除了在
地表热流观测数据较少的地区外, 计算的地表热流
与实际观测地表热流的误差基本在 20%以内, 这个
误差值在地表热流观测误差之内.  

中国大陆地壳在 25 km 深度的温度呈现明显的
东高西低分布. 东部温度约在 500~600℃之间; 西部
温度小于 500℃ , 塔里木克拉通的温度最低 , 达   
460℃.  

中国大陆上地幔在 100 km深度的温度呈现明显
的东高西低分布. 东部和东南部(包括东北地区东部, 
华北克拉通东部, 扬子克拉通东部和华南地区)温度
普遍高于 1300℃绝热等温温度 . 西部主体温度在
1100~1300℃之间, 低于 1300℃绝热等温温度. 除此
之外, 塔里木克拉通和四川盆地这两个最稳定的古
老克拉通表现出了明显的低温, 约 1000℃.  

在 150 km深度, 除了华南地区和扬子克拉通东
部之外, 整个华北克拉通也高于 1300℃绝热等温温
度; 另外羌塘附近地区的温度也达到了 1300℃绝热
等温温度. 在 2 个最稳定的古老克拉通中, 四川盆地

附近表现出低温状态 (约 1150℃), 但塔里木克拉通
中心的温度比周围高. 印度次大陆与中国大陆碰撞
带附近地区的温度最低, 最低温约 1100℃.  

200 km 深度的温度分布与印度次大陆碰撞影响
地区相关. 该碰撞带以北受碰撞影响强烈地区(包括
青藏高原、塔里木南边的昆仑山, 甚至远达秦岭地区)
表现出了较冷的状态, 其温度低于 1300℃. 另外, 两
个最稳定的古老克拉通没有表现出明显的低温异常.  

致谢    中国地震局地壳应力研究所黄忠贤研究员
提供了三维 S波波速模型数据, 曹建玲在稳态热传导
计算中提供了帮助, S. Goes和 N. M. Shapiro在计算
数据和计算方法方面给予了帮助, 审稿专家对本文
提出了建设性意见, 在此一并表示谢意.  
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