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大洋平板俯冲的数值模拟再现: 洋–陆汇聚速率影响 
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摘  要: 利用地球动力学数值模拟方法探讨了洋‒陆汇聚时, 大洋岩石圈的绝对俯冲速率和上覆大陆岩石圈的向洋绝对

逆冲速率对俯冲模式的影响, 尤其是上覆大陆的向洋绝对逆冲速率与平板俯冲之间的关系。模型结果显示, 对于年龄为

40 Ma的含正常洋壳厚度的大洋岩石圈, 在初始俯冲角度为现今洋–陆俯冲平均倾角的极小值(19°)条件下, 低速大洋俯冲

(绝对俯冲速率≤3 cm/a)且上覆大陆岩石圈向洋绝对逆冲速率≥1 cm/a时, 具备形成平板俯冲的条件。当中–高速大洋俯

冲(绝对俯冲速度>3 cm/a)时, 在上覆大陆的绝对逆冲速率不小于俯冲速率时可以形成平板俯冲。当增加初始俯冲角度到

平均倾角的极大值(36°)时, 仅在低速大洋俯冲(绝对俯冲速率≤3 cm/a)且绝对逆冲速率达到 10 cm/a 时(自然界中基本不

存在), 才有可能出现平板俯冲, 其他情况均表现为陡俯冲。我们的模拟结果表明: (1)较高的大洋岩石圈绝对俯冲速率更

容易克服板间耦合作用力而有利于陡俯冲形成; (2)较高的上覆大陆绝对逆冲速率更有利于俯冲板片弯曲而趋向于平板俯

冲形成; (3)上覆大陆朝向海沟的逆冲速率会在俯冲板片下方产生水平向陆的地幔流, 绝对逆冲速率越大该地幔流越强烈, 

导致作用于板片下表面的水平剪切分量越大而有利于板片弯折和平板俯冲发生; (4)初始俯冲角度的增加对平板俯冲的形成

起到强烈抑制作用。这些能被现今平板俯冲, 如具相似洋–陆汇聚速率条件的南美洲西海岸平板俯冲实例所验证。 
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0  引  言 

根据洋–陆俯冲带内是否存在水平垫置于上覆

大陆岩石圈底部的俯冲板片将大洋俯冲分为平俯冲

(平板俯冲)和陡俯冲。但是现有资料显示, 平板俯冲

作为一种重要而又特殊的俯冲模式仅占现今全球洋

–陆俯冲带总长度的 10%左右(图 1, Gutscher et al., 

2000a; Gutscher, 2002), 且集中发育于智利中部(Kay 

and Abbruzzi, 1996)、秘鲁 (Petford and Atherton, 

1996)、厄瓜多尔(Beate et al., 2001)、哥斯达黎加

(Grafe et al., 2002; Gardner et al., 2013)、墨西哥西南

部(Suarez et al., 1990; Skinner and Clayton, 2011)、美

国西海岸卡斯凯迪亚地区 (Defant and Drummond, 

1993)、阿拉斯加东南部(Fuis et al., 2008)及日本南开

海槽(Morris, 1995)。 

与常见的大洋陡俯冲相比, 平板俯冲常伴随一 
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图 1  环太平洋俯冲带大洋板片倾角示意图(据 Skinner and Clayton, 2011修改; 数据来自 Lallemand et al., 2005; 图中白

色网格表示与平板俯冲区域相关联洋脊)  

Fig.1  Map of circum-Pacific sunduction zone showing the dip angle of the subducting slabs 
 

系列特殊地质现象, 如上覆大陆岩石圈挤压变形强

烈、地壳增厚明显, 从海沟向大陆内部规律性出现

大陆弧火山活动或间歇性岩浆活动(Gutscher et al., 

2000a; Kay and Mpodozis, 2001; Sigloch et al., 2008), 
同时伴随地表的动态抬升和俯冲带上覆岩石圈的异

常热结构(Dávila and Lithgow-Bertelloni, 2015)。正因

如此, Gurscher et al. (2000a)用平板俯冲模型解释了

南美洲西海岸区域出现的与年轻大洋岩石圈俯冲相

关的上新世–第四纪埃达克火山岩 ; Sigloch et al. 

(2008)提出包含长距离平板俯冲的双阶段俯冲模型

解释了北美西部 75~70 Ma 的大范围异常岩浆作用

和长距离陆内造山运动。 

近 20 年的研究对形成平板俯冲的影响因素取

得了重要认识, 认为影响平板俯冲发生最重要的因

素是俯冲板片的正浮力作用(Pilger, 1981; Brocher et 

al., 1994; Kay and Abbruzzi, 1996; Gutscher et al., 
2000b; van Hunen et al., 2002b, 2004; Anderson et al., 
2007; Espurt et al., 2008; Fuis et al., 2008; Sak et al., 
2009; Skinner and Clayton, 2011), 同时上覆大陆岩

石圈较冷的热结构和朝向海沟的绝对逆冲速率及板

片吸力也有利于平板俯冲的发育 (Stevenson and 

Turner, 1977; Tovish et al., 1978; Gutscher et al., 
2000b; van Hunen et al., 2001, 2002a, 2002b, 2004; 
Perez-Gussinye et al., 2008; Li et al., 2011; Skinner 
and Clayton, 2011; Manea et al., 2012; Rodriguez- 
Gonzalez and Negredo, 2012)。尽管前人对平板俯冲

形成机制研究较多, 但更多的研究仍集中于板片浮

力因素。对于汇聚速率、尤其是上覆岩石圈向洋的绝

对逆冲速率对俯冲模式的影响仍探究不多。 

现今主要平板俯冲区域的统计数据(表 1)显示, 

除了所有平板俯冲区域都与年轻大洋岩石圈或浮力

异常区相关外, 另一个重要特征是过半的区域, 其

上覆大陆岩石圈向洋绝对逆冲速率都大于大洋岩石

圈绝对俯冲速率。例如, 智利中部、秘鲁、厄瓜多

尔和卡斯凯迪亚地区的大洋岩石圈绝对俯冲速率分

别为 3.0 cm/a, 2.5 cm/a, 1.6 cm/a和 0.8 cm/a, 而上覆

大陆朝向海沟的绝对逆冲速率分别达到 4.5 cm/a, 

4.5 cm/a, 3.8 cm/a和 2.4 cm/a。结合前人研究成果可

知, 俯冲区域的速度边界条件是控制大洋俯冲模式

的重要影响因素之一(Uyeda and Kanamori, 1979; 

Jarrard, 1986; Lallemand et al., 2005)。那么, 汇聚速

率, 尤其是上覆大陆岩石圈绝对逆冲速率是如何影 
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表 1  现今平板俯冲区域的主要地球动力学参数 
Table 1  Main geodynamic conditions of the present-day flat subduction 

地区 
长度a

(km) 
s

b 

(°) 
d

b 

(°) 

年龄c

(Ma) 
cmpn d 

(cm/a)
subn d

(cm/a)
upn d 

(cm/a)
相关联的浮力异常区域 参考文献e 

智力中部 (28°S~33°S) 550 12 - 43 7.5 3.0 4.5 Juan Fernand-ez洋脊 1~3, 4, 5 

秘鲁 (2°S~15°S) 1500 10 48 30~43 7.0 2.5 4.5 Nazca洋脊, Inca高原 1~3, 5, 6 

厄瓜多尔 (1°S~2°N) 350 21 45 16~24 5.5 1.6 3.8 Carnegie洋脊 1~3, 5,  

哥斯达黎加 250 29 57 14~20 8.3 6.2 2.2 Cocos洋脊 1~3, 7 

墨西哥西南部 400 16 - 13~20 5.5 3.3 2.3 Tehuantepec洋脊 1~3, 5, 8~10

卡斯凯迪亚地区 350 13 45 8 3.2 0.8 2.4 Juan de Fuca洋脊 1~3, 11~12 

阿拉斯加东南部 500 16 - 45 4.3 5.0 0.7‒  Yahutat地块 1~3, 13~14 

日本南开海槽 600 12 - 15~20 4.8 5.6 0.9‒  Izu弧, Pal.-Ky洋脊 1~3, 15~16 

a. 总长度=5000 km, 占全球洋–陆俯冲带长度的 10%。 

b. s  表示浅部(深度<125 km)平均倾角; d 表示深部(深度>125 km)平均倾角。 

c. 表示即将进入俯冲带内的大洋岩石圈年龄。 

d. cmp , sub , up 分别指相对汇聚速率, 俯冲大洋岩石圈的绝对俯冲速率和上覆板块的绝对速率。正值表示朝向海沟方向。 cmpn , subn , 和 

upn 分别表示以上三种速率的垂直于海沟方向的分速率。 

e. 参考文献: 1. Gutscher et al., 2000a; 2. Gutscher, 2002; 3. Lallemand et al., 2005; 4. Kay and Abbruzzi, 1996; 5. Bijwaard, 1999; 6. Petford and 

Atherton, 1996; 7. Fukao et al., 2001; 8. Suárez et al., 1990; 9. Skinner, 2013; 10. Skinner and Clayton, 2011; 11. Defant and Drummond, 1993;   
12. Bostock and Vandecar, 1995; 13. Preece, 1991; 14. Gorbatov et al., 2000; 15. Morris, 1995; 16. Gutscher and Lallemand, 1999。 

 

响洋–陆俯冲模式的？又是如何制约平板俯冲的形

成？能否再现现今平板俯冲型式？这些问题对理

解平板俯冲发生的动力条件尤为重要。为此, 本文

利用二维地球动力学数值模拟方法研究了洋–陆汇

聚时大洋岩石圈的绝对俯冲速率和上覆大陆岩石

圈的向洋绝对逆冲速率对俯冲模式的影响效应, 限

定了绝对逆冲速率的大小与平板俯冲形成之间的

耦合关系, 并结合现今平板俯冲实例对模拟结果进

行了讨论。 

1  数值模拟方法介绍 

1.1  控制方程 

本文模型计算采用二维地球动力学数值算法

“I2VIS”(Gerya and Yuen, 2003a)。根据地球动力学特

点, 一般主要针对三组控制方程进行求解计算, 包

括斯托克斯流体动力学方程、物质守恒方程以及热

量守恒方程(Li, 2014)。 

(1) 斯托克斯方程:  

σ    
 

  
xx xz P

x z x
 

 σ
, , ,zx zz P

g C M P T
x z z




   
  

  
      (1) 

其中, g 是重力加速度; 密度  依赖于温度 T、压力

P、岩石类型 C和部分熔融比例M; xx  , zz  和 xz  是
偏应力张量。 

(2) 不可压缩流体物质守恒方程:  

 0x zv v

x z

 
 

 
               (2) 

其中, x 和 z 表示水平速度和垂向速度。 

(3) 热量守恒方程:  
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其中, pC 是等压热容; D DT t表示温度对时间的物

质导数; xq 和 zq 代表水平方向和垂直方向热流值; 

k受热传导率, 受温度 T、压力 P和岩石类型 C影响 

(Clauser and Huenges, 1995); rH 表示放射性生热, 

是仅与岩石类型相关的常量 ; aH 表示绝热变压生

热 , 与压力变化相关 ; sH 表示剪切生热 ; xx , zz

和 xz 是应变率张量。 

1.2  粘–塑性流变学性质 

偏应力张量和应变率张量采用粘–塑性本构方

程, 对于不可压缩的粘滞性变形可表示为:  

eff2 x
xx xx xx

v

x
   

  


   

eff

1
2

2
x z

xz xz xz

v

z x


   

        
   

eff2 z
zz zz zz

v

x
   

  


           (4) 

式中, eff 为有效粘滞系数, 是关于温度、压力、物
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质成分、应变率和熔融程度的函数。 

韧性流变的粘滞系数与温度、压力、物质成分、

应变率和熔融程度相关, 可表示为:  

    
1 1

ductile II exp
R




    
 


n

n n
D

E PV
η F A

T
     (5) 

式中,  1/2

II 0.5 ij ij     是应变率张量的二阶不变量; 

AD, E, V和 n是通过实验得到的岩体流变参数, 分别

表示岩体的物质常数、活化能、活化体积和应力指

数; R是气体常数; F是根据实验类型确定的无量纲

系数 , 三轴实验时 (1- )/ (1 )/ 22 / 3n n n nF  , 简单剪切实

验时 (1 ) /2 n nF  。 

实际岩体的粘–塑性流变是韧性流变和脆性/塑

性流变两者的结合。因此, 我们在数值算法中采用

Mohr-Coulomb屈服准则(Ranalli, 1995):  

 yield 0 sinC P    

    effsin sin 1     

yield
plastic

II2








               (6) 

式中, yield 为屈服应力; II 表示应变率张量二阶不

变量; 0C 是 P=0 条件下的岩石内聚力; 是内摩擦
角; 是孔隙流体系数(Brace and Kohlstedt, 1980); 

eff 表示有效内摩擦角 , 与内摩擦角和孔隙流体系

数相关。 

基于 ductile 和 plastic , 粘–塑性流变关系的最终粘

滞系数定义为两者中的最小者(Ranalli, 1995):  

 creep ductile plasticmin ,             (7) 

1.3  部分熔融 

基于实验岩石学的约束条件, 该算法考虑了地

壳岩石部分熔融行为(Gerya and Yuen, 2003b; Burg 

and Gerya, 2005)。并近似认为部分熔融体积比例与

温度间存在如下线性关系:  

M=0, when: solidusT T≤  

 
 

solidus

liquidus solidus

T T
M

T T





, when: solidus liquidusT T T   

M=1, when: liquidusT T≥           (8) 

式中, solidusT 和 liquidusT 分别代表特定岩性的固相线温

度和液相线温度。 

部分熔融岩石的有效密度取决于熔融比例:  

      eff solid solid moltenM             (9) 

式中 , solid 和 molten 分别代表固相和熔融岩石的密

度, 是关于温度和压力的函数:  

   , 0 0 01 1P T T T P P                  (10) 

式中, 0 代表岩石在 P0 = 0.1 MPa和 T0 = 298 K温

压条件下的标准密度;  和  分别代表热膨胀系数
和可压缩系数。 

2  模型设计 

根据现今全球洋–陆俯冲带剖面的统计结果 , 

本文设计初始俯冲角度为 19°和 36°的两组模拟实验, 

分别对应于俯冲大洋板片平均倾角的极大值和极小

值(Lallemand et al., 2005), 在上述两组模型基础上

系统改变大洋岩石圈的绝对俯冲速率和上覆大陆岩

石圈的向洋绝对逆冲速率, 以此探究上覆大陆岩石

圈的向洋绝对逆冲速率对洋–陆俯冲模式的制约 , 

以及初始俯冲角度对平板俯冲形成的影响。 

设计初始模型长度为 4000 km, 深度为 670 km, 

使用不规则的有限差分单元对模型进行离散化, 其

中俯冲带区域采用 2 km×2 km单元, 而在模型边界

区域采用 30 km×30 km 单元。模型设计大洋板块和

大陆岩石圈板块的初始长度均为 2000 km, 如图 2 所

示。其中, 大洋岩石圈年龄 40 Ma, 厚度根据半空间冷

却模型(Turcotte and Schubert, 2002)计算设计为 74 km, 

其中洋壳厚度 8 km, 大陆岩石圈厚度 120 km(包括

35 km的大陆地壳和 85 km的岩石圈地幔, 而大陆地

壳部分则设计为 6 km大陆沉积物地壳、14 km上地

壳和 15 km下地壳)。不同单元内的岩石类型及其属

性详见表 2 和表 3。模型底部边界设计为渗透性边

界, 采用近无限深度的外部自由滑动边界条件(Burg 

and Gerya, 2005; Ueda et al., 2008; Li et al., 2010)以

满足在计算模型区域下方虚拟边界上(例如 100 km

处)的自由滑动条件, 其他边界则采用自由滑动的速

度边界条件。与普通的自由滑动边界条件一样, 外

部自由滑动边界条件同样需要满足计算区域内的物

质守恒。模型计算过程中的洋–陆汇聚通过施加在大

洋岩石圈朝向海沟的俯冲速率和大陆岩石圈朝向海

沟的逆冲速率来共同实现, 因为两者均为模型内施

加的速度边界条件, 并且在模型计算过程中保持恒

定, 因此可以认为是相当于静止参照物的绝对运动

速率。根据统计资料(Lallemand et al., 2005), 大于

10 cm/a 的大陆岩石圈向洋绝对逆冲速率在现今全

球俯冲带处几乎是不存在的, 因而在模型实验设计

中不予考虑, 从而限定其变化范围为 0~10 cm/a。模

型中设计的大洋板片绝对俯冲速率和大陆岩石圈绝

对逆冲速率见表 4和表 5。另外, 模型中的初始俯冲

角度由薄弱带角度形式来加以实现。 
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(a) 模型主要区域(1500 km×670 km)的初始物质与温度场。图中白色线条是等温线, 黄色字体和图示代表模型边界条件; (b) 初始俯冲带特征。

模型中的颜色代表不同岩石组成, 如图例所示。图例中部分熔融岩石在初始模型中并未显示, 但在模拟运算过程中由于温度增加至岩石熔点

时而逐渐出现。 

图 2  初始模型和边界条件 

Fig.2  Initial model configuration and boundary conditions  

表 2  数值模拟采用的粘滞性流变参数 
Table 2  Parameters of viscous flow laws in the numerical experiments 

标示符号 流变性质 E(kJ mol–1) V(J MPa–1mol–1) n AD(MPa–ns–1) 0
a(Pa s) 

A 空气/水 0 0 1.0 1.0×10–12 1.0×1012 

B 湿石英岩(强) 154 0 2.3 3.2×10–8 1.97×1021 

C 斜长石An75 (强) 238 0 3.2 3.3×10–6 4.8×1024 

D 斜长石An75 238 0 3.2 3.3×10–4 4.8×1022 

E 无水橄榄岩 532 8 3.5 2.5×104 3.98×1016 

F 含水橄榄岩 470 8 4.0 2.0×103 5.01×1020 

G 长英质熔体 0 0 1.0 2.0×10–9 5.0×1014 

H 镁铁质熔体 0 0 1.0 1.0×10–7 1.0×1013 

a. 0 为参考粘滞系数, 通过下式计算得出:   6
0 1 10 n

DA   。相关参考文献: Kirby (1983); Kirby and Kronenberg (1987); Ranalli and Murphy 

(1987); Ji and Zhao (1993); Ranalli (1995)。 

 
关于模型的初始热边界条件 , 设计模型顶部

为固定温度 (0 ℃ ), 大洋和大陆岩石圈底边界温

度为 1300 ℃  (Turcotte and Schubert, 2002), 软流

圈地幔的温度梯度为 0.5 ℃/km, 两侧边界的水平方

向温度梯度为零(即零热流)。底部边界采用的是外部

边界固定温度条件, 即在模型底边界之下 1000 km处

假设一个固定的地幔温度(根据地幔固定温度梯度

计算得出), 这样就可以使得在 670 km 处的底部

渗透边界上的温度和热流可以随模型计算而动态

调整。  

同时 , 为了更真实反映俯冲碰撞的地表变化 , 

在地壳表面和模型顶界面之间设计了一层相对高粘

滞度的伪空气层, 其与上地壳的接触面被用来模拟

模型计算过程中的地貌起伏变化, 且该地貌起伏面

模拟包含近似的地表剥蚀和沉积作用 (Gerya and 

Yuen, 2003a; Burg and Gerya, 2005)。伪空气层的初

始厚度在大陆岩石圈之上为 10 km, 在大洋地壳之

上为 12 km。 
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表 3  数值模型中的主要材料参数 
Table 3  Parameters of the materials in the numerical models 

物质 状态 ρ0 
(kg m–3) 

Cp 
(J kg–1 K–1) 

k a 
(W m–1 K–1)

Tsolidus
b

(K) 
Tliquidus

b 
(K) 

QL 
(kJ kg–1)

Hr 
(μW m–3) 

粘滞性c 

流变性质 

塑性性质d

sin( eff ) 

空气 - 1 100 20 - - - 0 A 0 

水 - 1000 3330 20 - - - 0 A 0 

固态 2700 1000 K1 TS1 TL1 300 2.0 B 0.15 
沉积物 

熔融 2500 1500 K1 TS1 TL1 300 2.0 G 0.06 

固态 2700 1000 K1 TS1 TL1 300 2.0 B 0.15 大陆 

上地壳 熔融 2500 1500 K1 TS1 TL1 300 2.0 G 0.06 

固态 3000 1000 K2 TS2 TL2 300 0.5 C 0.15 大陆 

下地壳 熔融 2500 1500 K2 TS2 TL2 300 0.5 G 0.06 

固态 3000 1000 K2 TS2 TL2 380 0.25 D 0.15 
洋壳 

熔融 2900 1500 K2 TS2 TL2 380 0.25 H 0.06 

干 3300 1000 K3 - - - 0.022 E 0.6 
地幔 

含水 3200 1000 K3 - - - 0.022 F 0.06 

文献e - 1, 2 - 3 5 5 1, 2 1 4 - 

a. K1=[0.64+807/(TK+77)]exp(0.00004P); K2=[1.18+474/(TK+77)]exp(0.00004P); K3=[0.73+1293/(TK+77)]exp(0.00004P)。 

b. 当 P<1200 MPa, TS1=889+17900/(P+54)+20200/(P+54)2; 当 P>1200 MPa, TS1=831+0.06P. TL1=1262+0.09P。 

  当 P<1600 MPa, TS2=973–70400/(P+354)+778×105/(P+354)2; 当 P>1600 MPa, TS2=935+0.0035P+0.0000062P2. TL2=1423+0.105P。 

c. 粘滞性流变参数见表 1。 

d. 塑性流变性质中, 规定所有模型中所有岩性粘聚力都为 0, eff 是有效内摩擦角。 

e. 参考文献: 1. Turcotte and Schubert (2002); 2. Bittner and Schmeling (1995); 3. Clauser and Huenges (1995); 4. Ranalli (1995); 5. Schmidt and 

Poli (1998)。 

表 4  初始俯冲角度为 19°的模型实验结果 
Table 4  Numerical results at the initial subduction angle of 19° 

上覆大陆岩石圈向洋的绝对逆冲速率(cm/a) 大洋板块绝对俯冲 

速率(cm/a) 0 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 

低速大洋俯冲: sub 3 cm/a≤  

1 陡 平板 平板 平板 平板 平板 平板 平板 平板 平板 平板 

2 陡 平板 平板 平板 平板 平板 平板 平板 平板 平板 平板 

3 陡 平板 平板 平板 平板 平板 平板 平板 平板 平板 平板 

中速大洋俯冲: sub3 6 cm/a≤  

4 陡 陡 陡 陡 平板 平板 平板 平板 平板 平板 平板 

5 陡 陡 陡 陡 陡 平板 平板 平板 平板 平板 平板 

6 陡 陡 陡 陡 陡 陡 平板 平板 平板 平板 平板 

高速大洋俯冲:  sub >6 cm/a  

7 陡 陡 陡 陡 陡 陡 平板 平板 平板 平板 平板 

8 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 平板 平板 平板 平板 

9 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 平板 平板 平板 

10 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 平板 平板 

 

3  模拟结果 

首先根据初始俯冲角度的不同, 将模型实验分

为低初始俯冲角度(19°)和高初始俯冲角度(36°)两组, 

模拟结果见表 4 和表 5。依大洋岩石圈的绝对俯冲

速率 ( sub ), 将 sub 3 cm/a ≤ 归类为低速大洋俯冲 , 

sub3 6 cm/a ≤ 归类为中速大洋俯冲 , sub >6 cm/a
归类为高速大洋俯冲。 

3.1  低初始俯冲角度(19°) 

现今全球洋–陆俯冲带的统计资料显示 , 在深

度<125 km 的大洋岩石圈浅部, 其俯冲角度平均值

为 27.5°±8.5°(Lallemand et al., 2005), 本组模型实 
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表 5  初始俯冲角度为 36°的模型实验结果 
Table 5  Numerical results at the initial subduction angle of 36° 

上覆大陆岩石圈向洋的绝对逆冲速率(cm/a) 大洋板块绝对俯冲 

速率(cm/a) 0 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 

低速大洋俯冲: sub 3 cm/a≤  

1 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 平板 

2 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 平板 

3 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 平板 

中速大洋俯冲: sub3 6 cm/a≤  

4 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 

5 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 

6 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 

高速大洋俯冲:  sub >6 cm/a  

7 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 

8 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 

9 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 

10 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 陡 

 

验的初始俯冲角度设计为这一平均值的极小值 19°

来代表低的初始俯冲角度情况 , 以此探究其在低

速、中速和高速洋–陆俯冲条件下的俯冲型式。 

3.1.1  大洋低速俯冲( sub 3 cm/a ≤ ) 

模型结果显示(表 4), 低速大洋俯冲条件下, 只

要上覆大陆岩石圈存在朝向海沟的绝对逆冲速率

(≥1 cm/a), 就能导致平板俯冲的发生。反之, 若无绝

对逆冲速率, 则为陡俯冲。图 3 和图 4 分别展示俯冲

速率为 2 cm/a, 绝对逆冲速率为 0和 1 cm/a两个模型

的计算结果, 前者为陡俯冲, 后者为平板俯冲。 

以绝对俯冲速率为 2 cm/a和绝对逆冲速度为

1 cm/a的模型为例, 论述低速大洋俯冲条件下平板

俯冲的演化过程(如图 4 所示)。洋‒陆俯冲开始后, 

大洋岩石圈沿着初始俯冲界面进入软流圈, 由于较

小初始俯冲角度导致的较大板间耦合力、较小的大

洋俯冲速率不利于上下板块的解耦、以及上覆大陆

岩石圈朝向海沟的逆冲速率更有利于俯冲板片的

几何弯折的三种条件下, 大洋板片粘附在上覆大陆

岩石圈地幔底部以近水平角度向前运动(图 4a)。另

外, 俯冲带处的挤压应力使上覆大陆岩石圈前缘发

生弯折, 随后遭强烈剥蚀的大陆沉积物和地壳物质

沉积于海沟处并进入俯冲隧道内, 形成“俯冲侵蚀”

现象。模型运行到 40.4 Ma时, 大洋俯冲平板的长

度能达到 600 km (图 4b), 俯冲板片前端近乎垂直

进入软流圈地幔。此时大洋沉积物随着俯冲板片近

水平进入到俯冲板片与上覆岩石圈地幔之间的俯

冲通道内, 并伴随的俯冲沉积物部分熔融。同时在

俯冲通道内的沉积物和周围物质间的巨大密度差

所产生的正浮力作用促使部分大洋沉积物沿俯冲

通道折返至地表 , 并伴随俯冲洋壳物质的减压熔

融。随着俯冲作用的持续进行(图 4c), 在俯冲板片

的拉力作用下发生回撤而导致板片上方地幔楔内

速度场产生强烈扰动。 

3.1.2  大洋中速俯冲( sub3 6 cm/a ≤ ) 

 模型结果显示(表 4), 在中速大洋俯冲条件下

( sub3 6 cm/a ≤ ), 大洋平板俯冲的产生要求上覆

大陆岩石圈的绝对逆冲速率至少要等于大洋岩石圈

的绝对俯冲速率。图 5和图 6分别展示大洋板片俯冲速

率为 5 cm/a、大陆岩石圈向洋绝对逆冲速率为 4 cm/a

和 5 cm/a时两个模型的计算结果, 前者显示为陡俯

冲, 而后者则为平板俯冲。 

当绝对俯冲速率和绝对逆冲速度均为 5 cm/a时, 

中速大洋俯冲条件下平板俯冲的演化过程如图 6a所

示。洋–陆俯冲开始后, 在较大的俯冲速率下, 大洋

板片并不像低速大洋俯冲条件下所表现出的粘附于

上覆大陆岩石圈地幔底部的水平向前运动, 而是以

大约 30°的俯冲角度斜向进入软流圈(图 6a)。大洋和

大陆岩石圈的相向汇聚导致俯冲带处的挤压应力促

使上覆大陆岩石圈前缘向上弯折并遭受强烈剥蚀 , 

此时部分大陆沉积物和地壳物质沉积于海沟处并进

入俯冲隧道。随着大洋俯冲的持续进行(图 6b), 上覆

大陆岩石圈在大洋板片之上产生巨大压力, 促使板

片在上覆岩石圈底部向上弯折而引起板片倾角陡然

变小, 诱发平板俯冲发生。此时部分大洋沉积物从俯 
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图 3  初始俯冲角度为 19°, 板片绝对俯冲速率为 2 cm/a, 上覆大陆岩石圈绝对逆冲速率为 0时运行到 44 Ma的模拟结果 

Fig.3  Numerical result at 44 Ma when assuming that the initial subduction angle is 19°, slab absolute subduction 
velocity is 2 cm/a and continental absolute trenchward velocity is 0 cm/a 

 

图 4  初始俯冲角度为 19°, 板片绝对俯冲速率为 2 cm/a, 上覆大陆岩石圈绝对逆冲速率为 1 cm/a 的模型分别在 16.7 

Ma (a), 40.4 Ma (b)和 57.6 Ma (c)时的演化结果(结果显示模型从开始阶段即为平板俯冲) 

Fig.4  Numerical results at 16.7 Ma (a), 40.4 Ma (b), and 57.6 Ma (c) when assuming that the initial subduction angle is 19°, 
slab absolute subduction velocity is 2 cm/a and continental absolute trenchward velocity is 1 cm/a  

 

图 5  初始俯冲角度为 19°, 板片绝对俯冲速率为 5 cm/a, 上覆大陆岩石圈绝对逆冲速率为 4 cm/a的模型在运行到  

19.1 Ma的结果 

Fig.5  Numerical result at 19.1 Ma when assuming that initial subduction angle is 19°, slab absolute subduction 
velocity is 5 cm/a and continental absolute trenchward velocity is 4 cm/a 
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冲板片上剥离而堆积于海沟处形成增生楔, 且伴随

着部分沉积物的俯冲折返。大洋俯冲 19 Ma 后(图

6c), 500 km 长的大洋平板俯冲正式形成, 但在俯

冲平板和上覆大陆岩石圈地幔之间仍残余有部分

软流圈物质 , 该软流圈物质将在随后大洋俯冲平

板的持续向上运动直至垫付于上覆岩石圈底部而

被逐渐挤出。之前形成的增生楔进入俯冲隧道而形

成“俯冲侵蚀”现象, 并随着温度的上升而发生部分

熔融。 

3.1.3  大洋高速俯冲( sub >6 cm/a ) 

与大洋中速俯冲情况类似, 在大洋高速俯冲条

件下( sub >6 cm/a ), 形成平板俯冲的充分必要条件是

上覆大陆岩石圈的绝对逆冲速率要接近大洋绝对俯冲

速率。对含正常洋壳厚度(8 km)的年龄为 40 Ma的大

洋岩石圈来说, 当大洋绝对俯冲速率 sub 6 cm/a  时, 

上覆大陆的绝对逆冲速度 over 需满足 over sub 1  ≥

的条件才能导致平板俯冲形成, 其平板俯冲的演化过

程与上述大洋中速俯冲模式类似。图 7 和图 8 分别 

 

图 6  初始俯冲角度为 19°, 板片绝对俯冲速率为 5 cm/a, 大陆岩石圈绝对逆冲速率为 5 cm/a的模型分别在 5.9 Ma (a), 

13.9 Ma (b)和 19.1 Ma (c)时的演化结果, 模型逐渐从陡俯冲转换为平板俯冲 

Fig.6  Numerical results at 5.9 Ma (a), 13.9 Ma (b) and 19.1 Ma (c) when assuming that initial subduction angle is 19°, 
slab absolute subduction velocity is 5 cm/a and continental absolute trenchward velocity is 5 cm/a 

 

图 7  初始俯冲角度为 19°, 板片绝对俯冲速率为 9 cm/a, 上覆大陆岩石圈绝对逆冲速率为 7 cm/a的模型在运行到 11.4 Ma的结果 

Fig.7  Numerical result at 11.4 Ma when assuming that initial subduction angle is 19°, slab absolute subduction 
velocity is 9 cm/a and continental absolute trenchward velocity is 7 cm/a 
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显示俯冲速率为 9 cm/a, 而绝对逆冲速率从 7 cm/a

增加到 8 cm/a时俯冲模式由陡俯冲转变为平板俯冲

的模拟结果。 

我们以绝对俯冲速率为 9 cm/a和绝对逆冲速度

为 8 cm/a的模型为例, 阐述平板俯冲的形成演化过

程。随着大洋俯冲开始(图 8a), 在应力作用下, 上

覆大陆岩石圈在俯冲带处向上弯折变形并遭受强

烈剥蚀, 部分侵蚀的大陆物质沉积在海沟处并随着

大洋岩石圈俯冲进入俯冲隧道, 并以约 30°倾角进

入软流圈。随后大洋板片逐渐在大陆岩石圈底部深

度处向斜下方弯折(图 8b)而形成平板俯冲型式, 随

后大洋板片近水平垫付于上覆大陆岩石圈地幔底部

(图 8c)。 

3.2  高初始俯冲角度(36°)   

根据现今全球洋–陆俯冲带的统计资料, 36°为大

洋岩石圈浅部俯冲角度平均值的极大值(Lallemand et 

al., 2005), 因而可代表初始俯冲角度较大的一类洋–

陆俯冲。该组模型实验相对于前述模型仅增大初始

俯冲角度, 其余参数均保持不变。计算结果显示(表

5), 增大初始俯冲角度会极大地限制平板俯冲的形

成。此时只有在绝对俯冲速率≤3 cm/a、且绝对逆冲

速率达到 10 cm/a时才能产生平板俯冲。 

图 9展示了绝对俯冲速率为 3 cm/a且绝对逆冲

速率依次为 6 cm/a、8 cm/a和 10 cm/a经过 15 Ma

时的模拟结果。模拟结果显示, 前两个模型中俯冲

板片分别以 40°和 25°的角度倾斜进入软流圈(图 9a、

b), 且后者相对于前者具有更小的俯冲角度 , 但由

于上覆大陆岩石圈的绝对逆冲速率所产生的压力还

不足以使俯冲板片发生弯折仍表现出陡俯冲型式。

当大陆岩石圈绝对逆冲速率增大到 10 cm/a 时, 在

上覆大陆岩石圈的挤压应力作用下, 俯冲大洋板片

于 120 km 深度处发生几何弯折而导致平板俯冲产

生(图 9c), 此时俯冲平板段的长度 300 km, 但其俯

冲板片前锋仍以约 20°角度倾斜俯冲。上述三个模型

的模拟结果都显示在俯冲期间存在“俯冲侵蚀”现象

导致上覆大陆岩石圈物质进入俯冲带内。同时随大

洋岩石圈俯冲进入俯冲隧道的大洋沉积物由于热传

导作用增温弱化而部分熔融。 

4  讨  论 

4.1  大洋岩石圈绝对俯冲速率对俯冲模式的影响 

在大洋俯冲动力学研究中, 能否形成平板俯冲

主要受板片正浮力作用、板间耦合力作用以及外部

运动学条件等因素的影响和制约 (Gutscher et al., 

2000b; van Hunen et al., 2002b, 2004; Anderson et al., 
2007; Perez-Gussinye et al., 2008; Rodriguez-Gonzalez 
and Negredo, 2012)。在其他动力学参数不变的情况

下, 大洋板片绝对俯冲速率的大小在很大程度上决

定了大洋板片能否克服初始板间耦合力作用。如果

其绝对俯冲速率较小, 板间初始耦合力作用占据主

导地位, 则大洋板片会持续粘附于上覆大陆岩石圈

底部, 从而为平板俯冲产生创造有利条件。当大洋

俯冲速率增大到足以克服板块间耦合力作用时, 则

大洋板片会与上覆大陆岩石圈发生解耦而进入软流

圈形成陡俯冲。因此, 大洋岩石圈绝对俯冲速率在

一定程度上制约着洋–陆俯冲模式的转换和演化。 

 表 4 的模拟结果表明, 在初始俯冲角度相对较

低情况下(如 19°), 上覆大陆岩石圈向洋绝对逆冲速

率保持不变的条件下, 大洋岩石圈的绝对俯冲速率

越大则越不利于平板俯冲的形成, 在当大洋岩石圈

的绝对俯冲速率大于上覆大陆岩石圈向洋绝对逆冲

速率时则只能导致陡俯冲型式。原因如下: (1)绝对

俯冲速率越大越利于俯冲板片与上覆大陆岩石圈间

的解耦, 因而越不利于平板俯冲产生; (2)相对较小

的大洋俯冲速率能使俯冲板片滞留于软流圈地幔的

时间较长而有利于俯冲板片增温弱化, 致使其在同

样的上覆大陆岩石圈压力作用下更容易发生几何弯

折而利于平板俯冲产生; (3)更重要的是, 上覆岩石

圈向洋逆冲速率所引发的板片下方的向陆方向的局

部地幔流的强度与平板俯冲形成关系密切, 如果该

地幔流占据主导地位则有利于平板俯冲的产生, 反

之则不利于。如图 10所示, 在初始俯冲角度为 19°、

上覆大陆岩石圈逆冲速率恒定为 5 cm/a时, 大洋板

片俯冲速率为 4 cm/a或 5 cm/a时, 由上覆板块引发

的板片下方的向陆地幔流占据主导而有利于平板俯

冲的发育; 反之, 如果板片俯冲速率增大至 6 cm/a 

或 7 cm/a时, 则由板片俯冲引发的顺板片向下的地

幔流占据主导地位而有利于陡俯冲的发生。 

4.2  大陆岩石圈绝对逆冲速率对平板俯冲的制约 

有利于大洋板片发生弯折的外部运动学条件是

导致平板俯冲发生的重要因素之一, 而上覆大陆岩

石圈的向洋绝对逆冲速率则是控制大洋俯冲动力学

的重要外部运动学参数之一。因此, 上覆大陆绝对

逆冲速率的大小对平板俯冲形成与否至关重要。 

表 4 的模拟结果显示, 在恒定大洋俯冲速率时, 

上覆大陆岩石圈的向洋绝对逆冲速率不小于、且与

大洋板片俯冲速率差值越大则越有利于平板俯冲的 
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图 8  初始俯冲角度为 19°, 板片绝对俯冲速率为 9 cm/a, 上覆大陆岩石圈绝对逆冲速率为 8 cm/a的模型分别在 5.0 Ma (a), 

9.0 Ma (b)和 11.4 Ma (c)时的演化结果(结果显示模型逐渐从陡俯冲转换为平板俯冲) 

Fig.8  Numerical results at 5.0 Ma (a), 9.0 Ma (b) and 11.4 Ma (c) when assuming that initial subduction angle is 19°, 
slab absolute subduction velocity is 9 cm/a and continental absolute trenchward velocity is 8 cm/a 

 

图 9  初始俯冲角度为 36°, 板片绝对俯冲速率为 3 cm/a的模型在大陆岩石圈绝对逆冲速率分别为 6 cm/a (a), 8 cm/a (b)和

10 cm/a (c)运算到 15 Ma时的结果(显示随上覆岩石圈绝对逆冲速率增加, 大洋俯冲逐渐从陡俯冲转变为平板俯冲)  

Fig.9  Numerical results for continental absolute trenchward velocity ranging from 6 cm/a (a) to 8 cm/a (b) and then to   
10 cm/a (c), when assuming that initial subduction angle is 36° and slab absolute subduction velocity is 3 cm/a 
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形成。主要原因有: (1)上覆大陆岩石圈的绝对逆冲

速率越大, 则直接作用于俯冲板片朝向斜下方的应

力越大, 使之越有利于板片在上覆大陆岩石圈底部

强制性弯折而导致俯冲板片倾角减小; (2)上覆岩石

圈向洋逆冲速率会导致俯冲板片下方产生水平向的

向陆的扰动地幔流。逆冲速率越大则局部地幔流扰

动越强烈, 作用于板片的水平剪切分量越大而越有

利于板片弯折和平板俯冲发生。图 11所示, 在初始俯

冲角度为 36°、大洋板片绝对俯冲速率恒定为 3 cm/a时, 

上覆岩石圈的向洋绝对逆冲速率为 6 cm/a和 8 cm/a时, 

俯冲板片的扰动地幔流指向深部而利于陡俯冲; 而

当逆冲速率增至 10 cm/a 时, 则由上覆板块向洋运

动所引起的指向内陆一侧的地幔流占据主导而诱使

平板俯冲发生。 

在如上所述之平板俯冲能够发生的特定情况下, 

上覆大陆岩石圈的绝对逆冲速率大小一定程度上也

影响着平板俯冲平板段的发育长度。在恒定大洋板

片绝对俯冲速率条件下, 较大的大陆岩石圈绝对逆

冲速率可有利于平板俯冲到更长距离。图 12展示了初

始俯冲角度为 19°、低速大洋板片俯冲(绝对俯冲速率

为 3 cm/a)情况下, 大陆岩石圈绝对逆冲速率从 1 cm/a

增至 6 cm/a时平板俯冲长度的模拟结果。该模拟结

果显示上覆大陆岩石圈绝对逆冲速率大小与俯冲

平板长度间具有正相关性。模型结果也表明, 由于

大洋板片负浮力作用, 即使大陆岩石圈绝对逆冲速

率不断增加, 但俯冲平板长度仅能保持在 1100 km

以内。 

通过进一步分析, 本文模型实验结果也表明上

覆板块的绝对逆冲速率和俯冲板块的绝对俯冲速率

之间的绝对速率比与俯冲模式之间也存在一定的联

系。当初始俯冲角度较小时(~19°), 无论大洋岩石圈

的俯冲速率为多少, 只要此绝对速率比不小于 1.0

均能导致平板俯冲的发生; 对于低速大洋俯冲情况, 

绝对速率比甚至小于 1.0 也能发生, 因此我们可以

把 1.0 作为绝对速率比能否导致平板俯冲发生的阈

值的下限。但需要注意的是, 该结论仅适用于大洋

板块初始俯冲角度较低的情况, 而对于初始俯冲角

度较高的情况, 平板俯冲本身就极难发育, 因而也

无此规律可循。 

4.3  初始俯冲角度对洋–陆俯冲模式的影响 

初始俯冲角度决定了上覆大陆岩石圈和俯冲板

块之间的初始接触面积 , 进而直接约束板间耦合

力大小。而板间耦合力 , 在微观上指的是两板块间

可以积累和承受的物质颗粒间的粘结力 , 宏观表

现为两板块发生相对运动而不使板块分离的摩擦

力。当板间耦合力相对较大时 , 俯冲板片更容易粘

附在上覆岩石圈底部向前水平运动一段距离后再

倾斜进入软流圈地幔。如果被动大陆边缘是缓长

型的 , 那么初始俯冲时的俯冲角度可能较小 ; 反

之 , 如果被动大陆边缘是陡窄型的 , 那么初始俯

冲角度也就较大。  

表 4 和 5 的模拟结果清晰展示了初始俯冲角度

对俯冲型式的影响, 较大的初始俯冲角度会极大地

抑制平板俯冲的发生。当初始俯冲角度较小时: 低

速大洋俯冲( sub 3 cm/a ≤ )时, 只要存在大陆岩石圈

绝对逆冲速率(≥1 cm/a 时)即可以产生平板俯冲; 

而在中高速大洋俯冲( sub 3 cm/a  )时, 只有在大陆

岩石圈绝对逆冲速率超过大洋板片绝对俯冲速率才可

导致平板俯冲发生, 且平板俯冲长度最长不会超过

1100 km。在初始俯冲角度较高时, 平板俯冲多难孕

育, 如初始俯冲角度增至 36°, 则平板俯冲仅在大陆

岩石圈绝对逆冲速率增至 10 cm/a才有可能发生。 

4.4  现今平板俯冲模式的实例验证 

现有资料显示, 平板俯冲区域只占现今全球俯

冲带区域总长度的 10 %左右(如 Gutscher et al., 

2000a; Gutscher et al., 2000b; van Hunen et al., 2002b; 
Skinner and Clayton., 2011)。表 1总结了主要平板俯

冲区域的重要地球动力学参数, 从中可以看出, 现

今大部分平板俯冲区域的一个重要特征是: 与大洋

板片绝对俯冲速率相比, 上覆大陆岩石圈一般都具

有相对较大的绝对逆冲速率。 

南美洲西海岸是现今全球平板俯冲最集中分布

的区域(占全球平板俯冲区域总长度 50%以上), 也

是平板俯冲研究最深入的地区。地震学证据

(Gutscher, 2002; Hayes et al., 2012)显示, 纳兹板块

向南美洲大陆俯冲时, 在智力中部、秘鲁以及厄瓜

多尔等区域下方俯冲的大洋板片几乎水平底垫于上

覆南美大陆岩石圈之下, 形成向陆内延伸几百公里

的低角度近水平俯冲。同样, GPS观测数据(DeMets 

et al., 1994)显示, 南美大陆岩石圈在大西洋中脊向

西的推力和纳兹板块偏东北向的俯冲与回撤作用下

高速运动(~5 cm/a), 导致南美西海岸上覆大陆岩石

圈向洋绝对逆冲速率普遍大于纳兹板块的绝对俯冲

速率。例如, 在平板俯冲发育的智利中部、秘鲁和厄

瓜多尔地区的大洋板片绝对俯冲速率分别为 3.0 cm/a, 

2.5 cm/a和 1.6 cm/a, 而上覆大陆岩石圈向洋绝对逆

冲速率分别达到 4.5 cm/a, 4.5 cm/a和 3.8 cm/a。北美

洲西海岸的卡斯凯迪亚地区发育的平板俯冲则是由 
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图 10  初始俯冲角度为 19°, 上覆大陆岩石圈绝对逆冲速率为 5 cm/a时在板片绝对俯冲速率分别为 4 cm/a (a), 5 cm/a (b), 

6 cm/a (c)和 7 cm/a (d)俯冲 1000 km时的结果及相应的粘滞度场和速度场(结果显示随着大洋板片俯冲速率的增

加, 大洋俯冲逐渐从平板俯冲转变为陡俯冲) 

Fig.10  Numerical results for slab absolute subduction velocity ranging from 4 cm/a (a), 5 cm/a (b), 6 cm/a (c), to7 cm/a (d),  
and the corresponding viscosity and calculated velocity fields (a′), (b′), (c′), (d′)respectively, when assuming 
that initial subduction angle is 19°, continental absolute trenchward velocity is 5 cm/a, the simulations stop 
when convergence reaches 1000 km 

 

图 11  初始俯冲角度为 36°, 板片绝对俯冲速率为 3 cm/a的模型在上覆大陆岩石圈绝对逆冲速率分别为 6 cm/a (a), 8 cm/a (b)

和 10 cm/a (c)的 15 Ma时的粘滞度和速度场结果(结果显示上覆大陆岩石圈绝对逆冲速率的增加可促进大洋俯冲

由陡俯冲转变为平板俯冲) 

Fig.11  Numerical results of viscosity and calculated velocity fields at the conditions of an initial subduction angle of 
36°, slab absolute subduction velocity of 3 cm/a and continental absolute overthrusting velocity increasing from    
6 cm/a (a) to 8 cm/a (b) and then to 10 cm/a (c), respectively, and the simulations stop at ~15 Ma 
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图 12  平板俯冲长度与上覆大陆岩石圈向洋绝对逆冲速

率关系图(假设初始俯冲角度为 19°, 板片绝对俯冲

速率 3 cm/a, 大陆岩石圈的绝对逆冲速率从 1 cm/a 

增至 6 cm/a的模拟结果) 

Fig.12  Correlation between the absolute overthrusting 
velocity of continental lithosphere and the slab 
length of the flat subduction 

 
Farallon板块的残余板片俯冲(Juan de Fuca)所致, 其

观测数据(DeMets et al., 1994; Gripp and Gordon, 

2002)表明, Juan de Fuca板片以北北东方向斜向俯冲

入北美大陆, 其垂直于俯冲带的绝对俯冲速率较小, 

而其上覆北美洲大陆岩石圈则以>2 cm/a 的速度向

西逆冲, 其上覆大陆岩石圈较大洋板片具有更高的

绝对速率。如此特征与本文数值模拟结论一致。 

同时, 如表 1 所示, 现今平板俯冲几乎均发育

于大洋板片较为年轻的太平洋东海岸汇聚边界, 所

有平板俯冲区域的大洋板片年龄均小于 45 Ma, 且

绝大多数小于 30 Ma, 这表明平板俯冲发生的重要

条件是俯冲大洋岩石圈年龄远小于正常大洋岩石圈

平均年龄 (60 Ma, Condie, 1997)。大洋俯冲板片正浮

力增加(如年轻的大洋板片或增厚洋壳等)可能是导

致平板俯冲发生的主要原因, 而上覆板块朝向海沟

的绝对逆冲速率同样也制约着平板俯冲形成。 

5  结  论 

本文通过数值模拟研究再现了洋–陆汇聚速率

对平板俯冲形成演化的影响效应, 获得了如下认识:  

(1) 对年龄为 40 Ma 的大洋板片, 当初始俯冲

角度为洋–陆汇聚时平均俯冲角度的极小值(19°)时, 

在低速大洋俯冲(≤3 cm/a)条件下, 较小的绝对逆冲

速率(≥1 cm/a)即可导致平板俯冲; 而在中高速大洋

俯冲(>3 cm/a)条件下, 平板俯冲的发生要求大陆岩

石圈绝对逆冲速率不小于大洋板片绝对俯冲速率。

当初始俯冲角度增至洋‒陆汇聚时平均俯冲角度的

极大值(36°)时, 平板俯冲只有在大洋低速俯冲, 且

大陆岩石圈绝对逆冲速率达到 10 cm/a 以上时才可

发生。初始俯冲角度的增加对平板俯冲的形成起到

重要抑制作用。 

(2) 较大的大洋板片绝对俯冲速率更易于克服

板间的耦合作用力而不利于平板俯冲形成。相反 , 

较大的大陆岩石圈绝对逆冲速率更易于促进俯冲板

片弯折而孕育平板俯冲型式。 
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Ocean-continent Convergence Velocity 
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Abstract: 2-D numerical modeling is used to investigate the effects of ocean-continent convergence velocity on the flat 

subduction dynamics. It aims to better understand how the absolute subduction velocity of the oceanic lithosphere and 

absolute overthrusting velocity of the overriding continental lithosphere influence the subduction mode, in particular 

how the absolute overthrusting velocity regulates the development of flat subduction. Numerical models are divided into two 

groups with the initial subduction angle of 19° and 36°, respectively. Numerical models with 40 Ma-aged oceanic lithosphere 

and initial subduction angle of 19° show that (1) under the condition of low oceanic subduction velocity (≤3 cm/a), the flat 

subduction can be easily formed when the overthrusting velocity is no less than 1 cm/a; (2) under the condition of 

moderate to high oceanic subduction velocity (>3 cm/a), the flat subduction can occur only when the absolute overriding 

velocity is no less than the absolute subduction velocity. However, for models with initial subduction angle of 36°, the 

flat subduction occurs only when the absolute subduction velocity is no larger than 3 cm/a and the absolute 

overthrusting velocity reaches 10 cm/a. Large absolute subduction velocity can promote decoupling between the 

downgoing and overriding plates and thus favors the development of steep subduction. In contrast, larger absolute 

overthrusting velocity facilitates the slab bending and thereby contributes to the development of flat subduction. 

Additionally, flat subduction at a high velocity of the overriding plate is significantly correlated with the landward 

mantle flow beneath the slab, which can facilitate the upward bending of the slab. Our results are evidenced by the 

kinematic models of the flat subduction beneath the South America.  

Keywords: flat subduction; numerical simulation; absolute subduction velocity; absolute overthrusting velocity; initial 

subduction angle 


