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摘  要: 拉张速率和岩石圈流变结构是影响大陆岩石圈破裂的重要因素, 共同控制大陆裂谷的演化过程, 最终形成不同结

构的被动大陆边缘。本文通过热‒动力学数值模拟, 分析了拉张速率和岩石圈流变结构对初始裂谷形态及最终大陆边缘结构

的影响。模拟结果显示, 在不同下地壳厚度(15 km 或 20 km)和拉张速率(半拉张速率为 2~50 mm/a)条件下, 大陆岩石圈的破

裂时间、破裂过程及大陆边缘结构均会发生明显改变。两种不同初始流变结构模型的初始裂谷均为窄裂谷。当下地壳的厚

度为 15 km 时, 较慢的拉张速率下(2~5 mm/a)最终产生了对称型大陆边缘, 较快的拉张速率下(10~25 mm/a)形成了非对称型

大陆边缘。而当下地壳的厚度为 20 km 时, 不同的拉张速率下均形成非对称型大陆边缘。同时, 对于不同的岩石圈流变结构, 

拉张速率越快, 岩石圈破裂发生时间越早。在超慢速数值模拟实验中, 由于岩石圈破裂时间长, 岩石圈热冷却程度较高, 

上地壳主要发育脆性断裂, 壳幔耦合程度较高, 进而形成过度伸展的地壳。在超慢拉张速率(2~5 mm/a)和超快拉张速率

(50 mm/a)下, 大陆边缘对称性较高。对于不同流变结构的岩石圈, 在超快拉张速率下会发育类似宽度的共轭大陆边缘。 
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0  引  言 

被动大陆边缘记录了大陆岩石圈从张裂到海底

扩张的完整地质信息, 其构造演化研究是地球系统科

学的重要前沿领域。被动大陆边缘形成的概念模型包

括纯剪模型 (McKenzie, 1978)和单剪模型 (Wernicke 

and Burchfiel, 1982; Wernicke, 1985), 以及两者的派

生模型(Jarvis and McKenzie, 1980; Spohn and Schubert, 

1983; Huismans and Beaumont, 2002, 2008)。近年来, 

随着地球物理探测技术的进步及大洋钻探的不断实

施, 对被动大陆边缘构造演化的认识不断深入。越

来越多的研究表明, 岩石圈流变结构和拉张速率是大

陆岩石圈破裂的重要影响因素, 控制大陆裂谷的演化

过程 , 最终形成不同的大陆边缘结构 (Manatschal, 

2004; 夏斌等 , 2005; 崔学军等 , 2005; Lavier and 

Manatschal, 2006; Péron-Pinvidic and Manatschal, 
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2009; Reston, 2009; Huismans and Beaumont, 2011; 
Franke, 2013; 吴哲等, 2014; 孙珍等, 2016; Andrés- 

Martínez et al., 2019)。 

关于岩石圈流变结构和拉张速率对被动大陆边

缘影响的研究很多。如 Nemčok et al. (2012)通过研究

全球被动大陆边缘和拉张速率的关系, 发现慢拉张

速率主要与窄的、有薄韧性层的被动大陆边缘相关, 

而快拉张速率主要与宽的、有厚韧性层的被动大陆边

缘相关。Pérez-Gussinyé et al. (2001)认为 Iberian 大陆

边缘的极度伸展减薄区域, 主要是由于过慢拉张速

率导致岩石圈冷却, 造成了地壳的脆化变形。除了地

质和地球物理方面的研究, 还有学者通过物理模拟

和数值模拟, 对大陆岩石圈裂解及裂谷形态开展研

究, 取得了很多成果(Buck, 1991; Brun, 1999; Buck et 

al., 1999; Huismans et al., 2001; Le Pourhiet et al., 
2004; Lavier and Manatschal, 2006; Huismans and 
Beaumont, 2011; Huet et al., 2011; Beaumont and Ings, 
2012)。但是, 关于岩石圈流变结构和拉张速率对早期

裂谷盆地和大陆边缘形态影响的重要性, 还不够重

视。本文在前人研究的基础上, 系统研究了拉张速率

和岩石圈流变结构对被动大陆边缘构造演化, 尤其是

对大陆裂谷初期形态及大陆边缘对称性结构的影响。 

1  被动大陆边缘拉张速率 

被动大陆边缘的拉张速率, 可以由大地测量学、

板块重建以及现代大洋的扩张速率等方法获得。 

但是, 不同方法跨越的时间尺度以及所处被动大陆

边缘的演化阶段不同, 得到的被动大陆边缘的拉张速

率存在一定差异。全球不同的主动裂谷、被动大陆边

缘及大洋的拉张速率见表 1。不同地区的拉张速率区

别很大, 主动裂谷的扩张速率主要集中在 0~20 mm/a, 

如 Rio Grande裂谷、贝加尔裂谷、亚丁湾等。Rio Grande

裂谷拉张速率较慢, 为 0.2~1.2 mm/a。而埃塞俄比亚裂

谷的拉张速率则比较快, 为 3~20 mm/a, 这种较高拉

张速率可能是受岩浆作用的影响。并且, 主动裂谷的拉

张速率随着时间而变化, 如埃尔法裂谷由初始的 25 Ma

前拉张速率小于 16 mm/a 增长至现今的 20 mm/a 

(Tesfaye et al., 2003), 盆岭省从 16 Ma 时的 20 mm/a 减

少至 5 Ma 时的 10 mm/a(Snow and Wernicke, 2000)。 

被动大陆边缘的构造重建, 也可以对裂谷的拉张

速率提供参考。Heine et al. (2013)通过地质重建的方法

得到南大西洋南部的拉张速率大约为 10 mm/a。Brune 

et al. (2016)通过应用一种新的地质构造分析方法, 

调查了全球裂谷的拉张速率, 显示北大西洋北部、

Iberian-Newfondland 裂谷以及南海等大陆边缘的拉张

速率分别为 2~20 mm/a、3~15 mm/a 和 4~45 mm/a。并

且, 随着裂谷的发育, 拉张速率可能在某个阶段加速。 

现代大洋中脊的扩张速率较快 , 大约为 10~ 

150 mm/a, 其中太平洋洋隆和东南印度洋洋中脊的

全扩张速率比较快, 在 50~150 mm/a 之间; 而西南

印度洋洋中脊、大西洋洋中脊和北冰洋洋中脊扩张

速率比较慢, 为 10~40 mm/a。 

表 1  全球部分主动裂谷盆地及大洋的全拉张速率 
Table 1  Full extension rates of active rifts and spreading oceans 

 拉张速率(mm/a) 方法 参考文献 

Rio Grande裂谷 0.2 地质重建 Golombek et al., 1983 

Rio Grande裂谷 0.3 地质重建 Woodward, 1977 

Rio Grande裂谷 1.2 大地测量 Berglund et al., 2012 

中部盆岭省 10~20 地质重建 Snow and Wernicke, 2000 

盆岭省Walker Lane断层区 10 大地测量 Bennett et al., 1998 

盆岭省Wasatch断层区 3 大地测量 Hammond and Thatcher, 2004 

贝加尔裂谷 4.5 大地测量 Calais et al., 1998 

红海裂谷 15 大地测量 McClusky et al., 2010 

亚丁湾 13~18 大地测量 Vigny et al., 2006 

埃塞俄比亚主裂谷 3~6 大地测量 Bendick et al., 2006 

埃塞俄比亚阿法尔裂谷 16~20 地质重建 Tesfaye et al., 2003 

南大西洋南部 10 地质重建 Heine et al., 2013 

北大西洋北部 2~20 地质重建 Brune et al., 2016 

北美‒伊比利亚裂谷 3~15 地质重建 Brune et al., 2016 

澳大利亚‒北极裂谷 4~18 地质重建 Brune et al., 2016 

中国南海 4~45 地质重建 Brune et al., 2016 

大西洋扩张速率 10~40 海底磁异常条带 Müller et al., 2008 

太平洋和印度洋扩张速率 50~150 海底磁异常条带 Müller et al., 2008 
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2  数值模拟实验方法 

本文利用基于 MILAMIN 的热‒力学求解程序

(Dabrowski et al., 2008)的二维粘‒塑‒弹性地壳动力

学模型(Andrés-Martínez al., 2019; Pérez-Gussinyé et 

al., 2020), 探讨岩石圈流变结构和拉张速率与被动

大陆边缘构造演化的关系。在模型中, 包含了应力

自由界面模型(Kaus et al., 2010; Andrés-Martínez et 

al., 2015)、应变弱化以及剪切生热等模块。 

模型中将大陆岩石圈和软流圈的流变结构分为

3 部分: ①上地壳, 由湿石英组成; ②下地壳, 由镁

铁质橄榄岩(mafic granulite, MG)组成; ③地幔, 被

一个 5 km 的过渡带分为两部分, 上部分是干橄榄岩

组成的岩石圈地幔, 下部分是湿橄榄岩组成的软流

圈地幔(图 1)。初始模型的宽度是 400 km, 深度是

150 km, 其中上地壳为 20 km, 分辨率是 1 km; 下地

壳为 15 km或者 20 km, 分辨率是 5 km; 其余为地幔, 

分辨率为 5 km(图 1b)。其中, 各层的边界处的分辨

率较高, 为 1 km。实验模型的顶部和底部均设置为

固定的温度, 分别是 0 ℃和 1300 ℃, 并且在左右边

界无热量流动, 莫霍面的温度约为 600 (℃ 图 1a)。在

模型的底部边界, 应用 Winkler 边界条件(Buck and 

Poliakov, 1998; Burov and Poliakov, 2001), 即在底部

节点施加向上的恒定应力。这种应力与初始模型岩

石圈基底的压力相关, 相当于在盆地底部有一个不

变的均衡补偿面, 可以允许岩石圈物质上下的流入 

和流出。为了避免模型的变形集中在边界上, 与常

规的地球动力学模型类似, 在模型的中心设置了一

个温度高点, 作为“薄弱带种子点”(weak seed)。关于本

文中数值模型的更多信息, 可以参考 Andrés-Martínez 

et al. (2019)和 Peréz-Gussinyé et al. (2020)。模型中详

细的参数设置见表 2。 

本次实验设置了两种不同的岩石圈流变结构。

第一种流变结构是地壳厚度为 35 km, 其中下地壳

为 15 km, 简称为“MG35”模型。第二种流变结构是

地壳厚度为 40 km, 其中下地壳为 20 km, 简称为

“MG40”模型。当下地壳厚度是 20 km, 而不是 15 km

时, 相当于岩石圈地幔顶部的 5 km 被下地壳取

代。由于温度的影响, 岩石圈的流变强度整体降低, 

 

图 1  数值模型初始流变结构(a)及动力学和热力学边界

条件(b) 

Fig.1  Initial setup of the numerical models (a) and the 
thermal-mechnical boundary conditions (b) 

表 2  数值模型实验中的基本参数 
Table 2  Parameters used in the numerical modeling experiments 

湿石英 铁镁质麻粒岩 干橄榄石 湿橄榄石 
热动力学参数 

上地壳 下地壳 岩石圈地幔 软流圈地幔 

位移前指数因子 log(Bdis) (Pa–n·s–1) 28.0 21.05 15.96 15.81 

位移指数 ndis 4.0 4.2 3.5 3.5 

位移激活能量E*
dis (kJ·mol–1) 223 445 530 480 

位移激活体积 V*
dis (10–6 m3·mol–1) 0 0 13 10 

扩散前指数因子log(Bdif) (Pa–n·s–1) - - 8.16 8.64 

扩散指数 ndif - - 1 1 

扩散激活能量E*
dif (kJ·mol–1) - - 375 335 

扩散激活体积 V*
dif (10–6 m3·mol–1) - - 6 4 

剪切模量 μ (GPa) 36 - 74 74 

导热系数κ (W·m–1·K–1) 2.1 - 3.3 3.3 

热容量 Cp (J·kg–1·K–1) 1200 - 1200 1200 

热辐射系数 Hr (μW·m–3) 1.3 - 0 0 

参考密度 ρ0 (kg·m–3) 2700 - 3300 3300 

热扩张系数 αT (10–5·K–1) 2.4 - 3.0 3.0 
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造成壳幔解耦变形(图 1a)。针对这两种不同的岩石

圈流变结构, 在不同拉张速率下, 研究初始裂谷宽

度、形态、破裂时间以及最终大陆边缘的结构和构

造。当被动大陆边缘地壳厚度小于 200 m 时, 认为

地壳发生破裂, 即裂谷作用结束, 裂后阶段开始。 

图 1b 中 , 在模型的两侧施加的拉张速率(V)为

半拉张速率。基于大地测量、地质重建的拉张速率

及大洋中脊的扩张速率, 主要设置 5 组半拉张速率: 

分别为2 mm/a、5 mm/a、10 mm/a、25 mm/a和50 mm/a。

其中 2~5 mm/a 为过慢拉张速率, 10 mm/a 为中度拉

张速率, 25 mm/a 为快速拉张速率, 50 mm/a 为超快

拉张速率。将 5 组拉张速率分别施加到两组不同流

变结构的模型上, 即 15 km 和 20 km 的下地壳模型。

共计进行了 10 组模拟实验。 

3  实验结果分析 

3.1  “MG35”模型实验结果 

在不同拉张速率下, “MG35”模型岩石圈发生破 

裂, 最终形成不同形态的大陆边缘(图 2)。初始裂谷

形态和破裂时大陆边缘结构及宽度如图 3 所示。当下

地壳的厚度为 15 km 时, 对于不同的拉张速率, 在初

始裂谷阶段均为对称的窄裂谷(图 3, Initial Geometry), 

随后裂谷发育过程中产生了结构差异。2~5 mm/a 的

慢拉张速率最终产生了对称型大陆边缘, 10~50 mm/a

的拉张速率产生了非对称型大陆边缘 (图 3, Final 

Geometry)。 

3.1.1  对称性大陆边缘 

对于拉张速率为 2 mm/a 和 5 mm/a 的实验, 被

动大陆边缘演化过程具有很大的相似性(图 2)。本

文仅以 V=5 mm/a 的模型为例, 展示慢拉张速率下

被动大陆边缘构造演化。初始裂谷时期, 变形以“薄

弱带种子点”为中心对称分布 , 发育了若干条正向

和反向断裂 , 变形主要集中在两条主断裂上, 呈窄

的对称型裂谷形态 (图 2b, 2 Ma)。导致 H 块体的

发育(Lavier and Manatschal, 2006; Huismans and 

Beaumont, 2011)。在裂谷发育过程中, H 块体经历 

 

图 2  “MG35”数值模型不同拉张速率下大陆边缘构造演化过程 

Fig.2  Tectonic evolution of models with different extension rates for model “MG35” 
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蓝色实线代表大陆边缘的宽度, 黑色虚线为等温线, 等温线间隔为 200 ℃。 

图 3  “MG35”数值模型不同拉张速率下初始裂谷形态和破裂时大陆边结缘结构及宽度 

Fig.3  Initial geometry of the rift and final architecture of passive continental margins with different extension rates 
for model “MG35” 

 

比较大的沉降, 下地壳通过剪切带减薄(图 2b, 6 Ma)。

600 ℃等温线穿过了下地壳, 导致下地壳温度升高, 韧

性变形是主要的变形方式。随着岩浆上涌, 下地壳发生

韧性变形且持续变薄(图 2b, 6~9 Ma), 上地壳主要为脆

性断裂, 直至发生岩石圈破裂(图 2b, 11 Ma), 形成对称

型共轭大陆边缘。 

虽然慢速拉张速率实验中被动大陆边缘演化过

程相似, 但是在被动大陆边缘的宽度和破裂时间上

仍有差异。V=2 mm/a 的模型中, 破裂时间是 27 Ma, 

被动大陆边缘宽度为 117 km 和 76 km(图 2a、3a); 而

V=5 mm/a 模型的破裂时间是 11 Ma, 被动大陆边缘

宽度约为 107 km 和 98.2 km(图 2b、3b)。 

3.1.2  非对称性大陆边缘 

对于拉张速率为 10 mm/a、25 mm/a 和 50 mm/a
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的数值模拟实验, 早期裂谷阶段构造演化与慢拉张

速率实验相似, 均为窄的对称型初始裂谷(图 3c~e)。

与慢拉张速率实验不同的是, 下地壳发育的韧性剪

切带逐渐减薄至某一厚度时, 上地壳开始减薄。并

且 , 随着地幔上涌 , 上地壳温度不断增高 , 韧性变

形区增大。在下地壳上部和上地壳下部, 发育韧性

剪切带, 变形作用主要集中于此(图 2c, 3.1 Ma; 图

2d, 0.8 Ma; 图 2e, 0.5 Ma)。随着地幔的不断上涌, 地

幔涌向弱的韧性剪切带一侧。另外一侧地壳发育向海

方向倾斜的时序断裂(图 2c, 5 Ma; 图 2d, 1.2 Ma; 图

2e, 0.7 Ma)。最终岩石圈发生破裂 , 形成非对称型

被动大陆边缘(图 3c~e, Final Geometry)。特别需要

指出, 当 V=10 mm/a 时, 时序断裂发生的时间长达

40 Ma, 形成非常明显的非对称大陆边缘。其机制主

要是 Brune et al. (2014)提出的下地壳流动导致的裂

谷中心迁移作用。下地壳流动的存在需要一定的、 

从海方向的软流圈上涌作用加热地壳, 也需要一定

的从大陆方向的热扩散来冷却大陆地壳和地幔, 所

以 V=10 mm/a 模型形成非常明显的非对称大陆边缘。

而当拉张速率更快时, 如 V=50 mm/a, 岩石圈上涌速

度也更快, 软流圈对上地壳强度的影响时间比较短, 

不足以使其发生长时间的韧性变形。这也证实了拉张

速率会通过影响地壳强度, 影响大陆边缘的结构。 

虽然中‒超快速拉张速率实验中 , 均生成了非

对称型大陆边缘(图 3), 但是它们在被动大陆边缘的

宽度和破裂时间上存在差异。V=10 mm/a 模型的破

裂时间是 46 Ma, 被动大陆边缘宽度为 996 km 和

172 km(图 3c); V=25 mm/a 模型的破裂时间是 3.3 Ma, 

被动大陆边缘宽度约为 183 km 和 79 km(图 3d); 

V=50 mm/a 模型的破裂时间是 1.1 Ma, 被动大陆边缘

宽度约为 117 km 和 84 km(图 3e)。 

3.2  “MG40”模型实验结果 

“MG40”模型在不同拉张速率下大陆边缘构造

演化过程见图 4, 其对应的初始裂谷形态和破裂时大陆

边结缘结构及宽度见图 5。当下地壳的厚度为 20 km 时, 

虽然岩石圈强度比“MG35”模型小(图 1a), 但是对于不

同的拉张速率, 初始裂谷阶段形态均为对称的窄裂

谷(图 5); 岩石圈破裂后, 均形成非对称性大陆边缘

(图 5)。但是, 不同拉张速率的实验结果, 在裂谷宽

度、非对称性程度以及演化过程有很多不同的地方。 

初始裂谷的发育与“MG35”慢速拉张速率实验

结果相似 ,  两条断裂发育于“薄弱带种子点”之上 , 

 
图 4  “MG40”数值模型不同拉张速率下大陆边缘构造演化过程  

Fig.4  Tectonic evolution of models with different extension rates for model “MG40” 
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在 H 块体(Lavier and Manatschal, 2006)两侧形成两

个初始地堑(图 4), 但是地堑深度比“MG35”模型实

验中更深。随着持续的拉张, 由于下地壳剪切带的

发育, 下地壳减薄至尖灭, 变形主要集中在 H 块体

上(图 4)。同时, 在地壳底部发育两条向外倾斜的剪

切带, 剪切带与上地壳倾向地堑中心的断裂相连。

最终, 当一侧的剪切带变弱至消失, 变形主要集中

于另一侧剪切带时, 裂谷迁移作用开始, 软流圈上

涌。下地壳的温度升高, 黏性降低, 促使下地壳物质

向上地壳底部流动。当上地壳断裂开始主导变形并

且与下地壳剪切带耦合时, 时序断裂阶段开始。由

于岩石圈冷却和下地壳强度增加, 地壳应变主要为

脆性变形, 最终岩石圈破裂(图 4)。 

在流变结构为“MG40”拉张速率实验中 , 被动

大陆边缘的宽度和破裂时间上存在明显的趋势。V=  

2 mm/a 模型的破裂时间是 53 Ma, 被动大陆边缘宽度

为 229 km 和 131 km(图 5a); V=5 mm/a 模型的破裂

时间是 15 Ma, 被动大陆边缘宽度为 166 km 和 73 km 

 

图 5  “MG40”数值模型不同拉张速率下破裂时大陆边结缘结构及宽度 

Fig.5  Final architecture of passive continental margins with different extension rates for a crustal rheology of model “MG40” 
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(图 5b); V=10 mm/a 模型的破裂时间是 7.1 Ma, 被动

大陆边缘宽度为 162 km 和 69 km(图 5c); V=25 mm/a

模型的破裂时间是 3.3 Ma, 被动大陆边缘宽度约为

176 km 和 72 km(图 5d); V=50 mm/a 模型的破裂时间

是 1.1 Ma, 被动大陆边缘宽度约为 104 km 和 91 km 

(图 5e)。 

4  讨  论 

数值模拟实验结果显示 , 在不同初始流变结

构和拉张速率下 , 初始裂谷均为窄的对称型盆地

(图 3、5)。但是在前人的研究中, 不同的流变结构下

初始裂谷可以产生窄的或较宽的裂谷(Huismans and 

Beaumont, 2007)。本文模拟实验结果中缺乏宽的初

始裂谷结构, 可能是由于模型中下地壳流变性质较

强所导致(Andréz-Martinéz et al., 2019)。不同拉张速

率下模拟实验结果表明, 快速的拉张速率会导致软

流圈快速上涌, 从而导致下地壳温度升高, 在初始

裂谷形成后发育韧性变形, 导致非对称型被动大陆

边缘发育, 如东印度大陆边缘(Nemčok et al., 2013)。

大陆边缘发育过程中, 在超慢拉张速率下, 由于破

裂前热冷却的时间较长, 地壳趋向于脆性变形, 有

利于对称性大陆边缘的发育。 

不同流变结构和拉张速率下, 大陆岩石圈破裂

发生的时间明显不同(图 6)。从图中可以看出, 对于

流变结构为“MG40”的模型, 随着拉张速率的增加, 破

裂的时间逐渐变早, 即裂谷作用时间变短。“MG35”总

体上也有这个趋势, 但是对于 V=10 mm/a 的模型, 

地壳破裂的时间与总体的趋势不符。这是由于在裂

谷的过程中, 温度的增高, 增加了地幔上涌处上地

壳的韧性程度, 导致上地壳持续长时间韧性变形。 

 

图 6  岩石圈流变结构和拉张速率与大陆边缘破裂时间

关系图 

Fig.6  Breakup time of passive continental margins with 
different extension rates and crustal rheology 

而且, 需要注意的是慢拉张速率下, 流变结构“MG35”

的模型 , 岩石圈破裂时间比流变结构为“MG40”模

型更早。而在超快拉张速率下, 两者的岩石圈破裂

时间相近。 

同时, 不同流变结构和拉张速率对大陆边缘结

构具有明显影响(图 7)。将地壳破裂的地点与裂谷肩

部之间的距离, 称为被动大陆边缘的宽度(图 2、4)。

从图中可以看出, 随着拉张速率的增加, “MG40”模

型大陆边缘的总宽度整体上呈减小的趋势。但是 , 

“MG35”模型大陆边缘总宽度的变化趋势并不明显。

在慢拉张速率(V=2 mm/A 和 V=5 mm/a)下, “MG35”

模型大陆边缘宽度相对更窄, 主要是两种模型同裂

谷作用的时间差别较大(图 6)。在拉张速率为 5 mm/a

和 50 mm/a 时, 两种模型大陆边缘的对称性比较高。

当 v=10 mm/a 时, 和同裂谷作用时间较长的原因一

样, 大陆边缘裂谷的宽度也特别宽。当 v=50 mm/a

时, “MG35”和“MG40”两种模型宽的大陆边缘变窄, 

窄的大陆边缘变宽, 大陆边缘的对称性增加, 并且, 

两种大陆边缘的宽度特征相似, 大陆边缘岩石圈的

结构也比较相似(图 2、4)。 

5  结  论 

不同模型数值模拟研究表明, 拉张速率和岩石

圈流变结构对被动大陆边缘形成过程中壳幔耦合产

生重要影响, 进而控制大陆岩石圈张裂过程及大陆

边缘结构。主要有以下几点认识:  

(1) 当大陆岩石圈具有较强的下地壳流变结构

时, 在张裂过程中均发育窄的初始裂谷。 

 

图 7  岩石圈流变结构和拉张速率与大陆边缘宽度关系图 

Fig.7  Width of conjugate margins with different extension 
rates and crustal rheology 
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(2) 不同岩石圈流变结构和不同拉张速率下 , 

大陆岩石圈破裂发生的时间明显不同。拉张速率越

大, 裂谷时期越短, 岩石圈破裂的越早。 

(3) 当下地壳的厚度为 15 km 时, 较慢的拉张

速率下最终产生了对称型大陆边缘, 较高的拉张速

率下形成了非对称型大陆边缘。而当下地壳的厚度

为 20 km 时, 不同的拉张速率下均形成非对称性大

陆边缘。 

(4) 在超慢拉张速率和超快拉张速率下大陆边

缘对称性相对较高 , 中‒快速拉张速率下有利于非

对称大陆边缘的发育。在超快拉张速率下, 不同流

变结构的大陆岩石圈可以发育类似宽度的共轭大陆

边缘。 
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Abstract: Continental rifted margins, which record the processes from continental lithosphere extension and thinning to 

seafloor spreading, are a frontier research area in solid earth science. In order to investigate the influence of lithospheric 

extension rate and crustal structure on the configuration of continental rifted margins, ten sets of high-resolution 

two-dimensional elastic-visco-plastic thermodynamic numerical simulations with different crustal thicknesses and 

extension rates are carried out. In all models, the thickness of the quartz upper crust is set at 20 km, while the thickness 

of the crust is mainly controlled by the thickness of the mafic lower crust. When the thickness of the crust is 35 km, 

symmetric continental margins are eventually reproduced at lower extension rates, while asymmetric continental 

margins are formed at higher tension rates. The asymmetry reaches its maximum at an extension rate of 10 mm/a, with 

the wider side of the rift margin reaching a width of nearly 1000 km, while the narrower side of the rift margin is less 

than 100 km wide. The formation of this type of asymmetric continental rift margin is mainly caused by the oceanward 

migration of the spreading center. The oceanward migration of the spreading center is driven by the lower crustal flow 

formed at the root of the fault. The formation of the lower crustal flow requires that the upwelling of the asthenosphere 

to heat and weaken the fault roots while allowing sufficient time for thermal diffusion to cool and harden the lithosphere 

on the continental side. When the thickness of the lower crust of the model is 40 km, asymmetric continental margins are 

formed at different extension rates. Models with relatively high extension rates, asymmetric rift margins are also formed 

by the migration of the rift center. When the model has a very slow half extension rate (2 mm/a), the upper crust mainly 

develops brittle fractures due to the long lithospheric rupture time and high thermal cooling rate of the lithosphere, and 

the crust-mantle coupling is high, which leads to the formation of hyperextended rifted margins with a relatively wide 

width. On the contrary, continental margins tend to form symmetric configuration at ultra-slow half extension rates (2 – 

5 mm/a) and ultra-fast half extension rates (50 mm/a). 
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