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西藏羊八井—宁中盆地地下水深循环三维

模拟及对地热异常分布的限定 

刘畅 1，苏金宝 1
 

（1.河海大学海洋学院，南京 210098） 

提要：【研究目的】高山区大气降水下渗至地下深部，经地下深循环排泄至地表，该过程涉及深部构造和

水文地球化学，是形成丰富的地热和矿产资源的流体来源之一。前人使用水化学与同位素和数值模拟等方

法研究探讨地下水源区和流动系统等，分析地下水循环深度、地下水循环时间和地下水运移机制，进而评

估区域地热和矿产资源分布。【研究方法】结合西藏羊八井—宁中盆地 DEM 数据、断层和岩性等资料建

立三维有限元几何模型，使用地下水模拟软件求解标准饱和地下水流动方程，探讨研究区典型热泉的循环

系统和区域地下水运移规律。【研究结果】模拟结果表明，地下水在羊八井、拉多岗和曲才热泉的最大循

环深度分别为 5~7km、3.5~4km 和 3~3.6km，相应的地下水循环时间为 23~80 年、5~6 年和 4~8 年。念青

唐古拉山地下水入渗深度达 10km，时间达百万年。【结论】总的来说，各个热泉的地下水循环深度不同，

循环补给时间也差异较大，它们之间的补给源区和循环路径存在较大差异，虽位于同一裂谷，但羊八井、

拉多岗和曲才热泉彼此之间没有水力联系，造成物质组成的差异。 

关键词：青藏高原；高温热泉；地下水；断层；数值模拟；水文地质调查工程 

创新点：使用地质建模软件建立三维几何模型并划分有限元网格，导入地下水数值模拟软件进行模拟，结

果揭示了研究区热泉不同的流动系统和区域地下水入渗深度，为区域地下水流动和热泉循环模式

研究提供了可行的技术方法。 

Geothermal distribution and forming mechanism: Insight from 3D 

numerical simulation on Yangbajing-Ningzhong Basin, Tibet 
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Abstract: This paper is the result of hydrogeological survey engineering. 

[Objective] Meteoric water in the mountain areas infiltrates deep underground and circulates to the surface. It 

involves deep structural and hydrogeochemical processes, and it is one of the fluid source of forming rich 

geothermal and mineral resources. Predecessors focused on the groundwater source, circulation depth and flow 

system using methods of hydrochemistry isotope and numerical simulation, and further evaluated the distribution 

of regional geothermal and mineral resources.[Methods] Based on the data of DEM, fault structure, and lithology 

of the Yangbajing-Ningzhong basin,we establish 3D geometry finite element model.The standard saturated 

groundwater flow equation is solved using groundwater simulation software, and we analysethecirculation system 

of the typical hot springsand regional groundwater migration.[Results]The simulation results show that the 

maximumcirculation depths of groundwater are respectively 5~7 km, 3.5~4 km, and 3~3.6 km at Yangbajing, 



Laduogang, and Qucai springs, and the corresponding groundwater circulation times are 23~80, 5~6 and 4~8 years. 

The groundwater of Nyainqentanglha Mountain seeps down to 10 km depth, where the time spans million years. 

[Conclusions] In general, the circulation depth and the recharge time of hot springs are different due to their 

different supply sources and circulation paths. Notably, there is no hydraulic connection between the hot springs at 

Yangbajing, Laduogang, and Qucai, although they are located in the same rift valley. It results in differences in 

material composition among these springs. 

Key words: Tibet Plateau; hot spring;groundwater; fault; numerical simulation; hydrogeological survey 

engineering 

Highlights: The finite element 3D geometry model is established and meshed by using geological modeling 

software. We import the mesh to the groundwater numerical simulation software. The results reveal the different 

flow systems of hot springs and the regional groundwater infiltration depth in the study area, which provides a 

feasible technical method for the study of groundwater flow and hot spring circulation mode. 
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1 引言 

高海拔山区的大气降水下渗，经过地下深循环，在低地排泄形成异常高温热泉（大于

60℃），这类现象普遍存在于世界各地，如加拿大落基山脉（Grasby and Hutcheon, 2001）、

新西兰南阿尔卑斯山（Menzies et al., 2014）、中国西藏（Craw et al., 2005）、祁连山脉

（Stober et al., 2016）。地下水循环过程往往涉及到许多地下水作用，影响地质构造与矿产

资源分布：如一些关键金属元素受水力条件变迁富集迁移（Marazuela et al., 2020）、流体

渗入到孕震带增加孔隙水压力并降低岩体临界剪切强度（Wang et al., 2021）、冷却侵入岩

浆（Cathles et al., 1997）、富集地热资源等等（Feng et al., 2012;Zeng et al., 2014,2018）。

目前关于大气降水在复杂地质构造条件下的地下循环过程仍存在许多疑问，特别在地下水

的循环深度与循环时间方面存在很大争议。许多学者通过不同的方法对高山区地下水循环

深度进行研究，Geetal.（2008）对中国西藏拉萨到格尔木青藏铁路沿线进行了二维的地下

水数值模拟，研究结果显示地下水平均循环深度为 1km，而下渗至 2km 深的地下热水向上

排泄形成高温热泉（60~70℃）；在新西兰高山断层系统研究中，Menzieset al.（2014）发

现小于 2km 深的地热流体有着明显的大气水的氢氧同位素特征，但认为大气降水最深可以

达到 6km 深；Wanneret al.（2020）对瑞士地下水进行了基于地球化学的数值模拟研究，发

现循环深度可以到达 9km 深；Diamondet al.（2018）总结了前人文献中的大气降水入渗深

度，在对阿尔卑斯山的研究中提出当地地下水能循环至 9~10km 深。也有观点认为，地下

深循环的大气降水可能并不是经过液态大气水下渗，而是在地表受沉积和构造作用被卷入

地下到达脆韧转换带（Nesbitt et al., 1989; Wickham et al., 1993; Butler et al., 1997）。另一方

面，相对应的地下水循环时间也存在着疑问，比如在 The Grimsel Pass 地热系统中的地下水
14

C 研究中，发现其循环时间至少为 30ka（Diamond et al., 2018）；而在瑞士另一处低渗透



率的结晶质基岩中，地下水的循环时间最大也超过 11.5ka，模拟的氯离子需要 10 万年时间

循环至 8km 深（Wanner et al., 2020）。 

羊八井—宁中盆地位于亚东—谷露裂谷的中北部，亚东—谷露裂谷带位于喜马拉雅地

热带（Hochstein and Regenauer-Lieb, 1998），该带上分布有广泛的热液活动，如喷气孔、

蒸汽裂隙、温泉和热液爆炸等，裂谷内的大部分温泉温度超过 80℃，高温热田密集（Su et 

al., 2020）。亚东—谷露裂谷带温泉富集 Li、Rb、Cs 和 B 等元素，其成因可能起源于深部

岩浆（Zhang et al., 2015）。羊八井—宁中盆地的深部岩浆熔融体深度约在 12~15 公里

（Brown et al., 1996;Alsdorf et al., 1998）。羊八井、宁中和谷露热泉具有较明显的 δ
18
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移现象（刘昭等，2014），表明了亚东—谷露裂谷带地下水循环深度存在差异。有研究认

为整个西藏地下水量严重不平衡（Yong et al., 2021），可能存在地下水深层次循环，地下

水深部循环运移过程十分复杂，区域大规模的地下水循环深度、循环时间以及循环过程尚

难确定，从而影响能源与资源的评估认识。青藏高原典型热泉同位素年龄从一百年到十几

年不等（蔡祖煌等，1985；刘昭等，2014；Tan et al., 2014），定年差异与上述高山区热泉

的地下水年龄差异巨大。青藏高原上持续快速更新的热泉补给表明了地热系统对气候变化

可能存在响应，全球变暖引起的冰川融化会加大热泉流量（Tan et al., 2014），对地热资源

的开发也会导致地热景观消失、地下水位下降、地面沉降等问题，研究地下水循环范围、

循环深度和循环时间对于改善水资源管理和地下水可持续利用等也具有重要意义（Chen et 

al., 2021）。 

亚东—谷露裂谷是青藏高原最年轻的近南北向裂谷，羊八井—宁中盆地地形多变，地

震频繁，地热资源丰富，发育多处热泉，是了解地下水在复杂地质构造条件下循环机制的

理想研究场所。本研究结合构造、岩性和实际地形数据建立三维地质模型并进行地下水深

循环数值模拟研究，分析地下水循环的时空分布，探讨研究区地热泉之间的内在联系。 

2   地质背景 

印度板块与欧亚板块碰撞导致青藏高原隆升，在青藏高原中南部形成了一系列近南北

走向的裂谷（Tapponnier et al., 1981）。亚东—谷露裂谷是其中之一，裂谷起始于亚东县，

止于谷露镇以北 30 公里处，长 500 公里（吴中海等，2015）。根据裂谷内主要分界断层的

构造特征，裂谷可分为北段、中段和南段，包括 7 个地堑或地堑群，北段包括谷露地堑、

当雄—羊八井地堑和格达地堑（Zuoet al., 2021）。羊八井—宁中盆地位于东经

90°2′40″~91°8′34″，北纬 29°40′5″~30°36′48″，它是拉萨地块中部的一条狭长地堑，其西北

侧的念青唐古拉山脉海拔最高 7162m，平均海拔 6000m；地堑东南侧山地平均海拔 5200m。

念青唐古拉山东侧临近盆地发育有长 100 余公里宽 0.5~5km 的韧性剪切带，主要为糜棱岩

和糜棱片岩（吴珍汉等，2005）。研究区主要出露地层为石炭系、古近系以及数百米厚的

第四系沉积物，侵入岩主要为念青唐古拉山脉的中新世巨型花岗岩、白云母—二云母花岗

岩和古近纪侵入岩。地堑北部主要为石炭纪浅海碎屑沉积物和灰岩，白垩纪至第三纪花岗

岩和各种成因的冰川、冲积、河流、湖泊第四纪沉积物（Armijo et al., 1986; Kapp et al., 

2008）。研究区存在三处典型热泉，其中羊八井热泉处有 F1 到 F5 五条断层呈阶梯式分布；

拉多岗热泉发育在 F6 和 F7 断层之间，F6 与 F7 断层在深部与 F2 断层相交；曲才热泉出露

位置在 F12 断层上，北侧有 F1 主边界断层以及 F9、F10、F11 三条次级断层（图 1）。 



 

图 1 喜马拉雅—西藏造山带区域构造图（a，底图据 Liuet al.,2021）和研究区区域地质图（b，c） 

Fig.1(a)Tectonic mapof Himalayan-Tibetan orogen (after Liu et al.,2021);(b, c)Regional geological mapof study 

area. 

3   研究方法 

3.1 模型建立、网格划分和边界条件设置 

结合 INDEPTH 项目的地震深反射剖面的约束，以及区域地质、前人论文（Alsdorf et a

l., 1998; Zhang et al., 2013; Tian et al., 2015）和实地研究中收集到的资料，基于 DEM 的真实

地形数据（数据集由中国科学院计算机网络信息中心地理空间数据云站点提供（http://www.

gscloud.cn））和 1:250000 地质调查成果使用地质建模软件 Geomodeller 构建三维几何模型，

盆地内部存在与热泉相关的 13 条断层（图 1），断层倾角为 55°到 70°，5~6km 深（Fen

g et al., 2012），模型内断层统一设置为倾角 60°、宽度 150m、深度 6km（图 2a）。模型

根据研究区主要岩性划分为沉积物、糜棱岩、灰岩砂岩和花岗岩四个单元（图 2b）。构建

的几何模型长 122390m，宽 121693m，模型底部为 18km 深，地形最高点 7054m，最低点 3

641m。模型体积为 3.42678×10
14

m
3，对模型建立划分网格，共 832594 个节点、3463588



个单元、13 个断层面。

 

图 2 包括断层（彩色）的三维地质简化模型（a）和模型岩性单元设置（b） 

Fig.2 (a)The 3D geological model with the faults (colorful) considered in the simplified model;(b)Lithologyunits 

setting in themodel. 

由于缺乏对高山区的水位观测，将模型视为饱和多孔介质，即地下水位设置与地形高

度一致，这在造山带环境区域流动模拟中认为是可行的（Tiedeman et al., 1998; Bossong, 

2003; Caine et al., 2006; Taillefer et al., 2018; Wanner et al., 2020）。忽略降水事件的影响，将

整个模型视为承压含水层，忽略潜水含水层，研究区主要河流和纳木错湖保持着长期的水

位不变，设置为定水头边界，保持与地表高程一致。羊八井、拉多岗和曲才三处热泉设置

为井边界，流量分别为 73L/s、5L/s 和 10L/s（佟伟，2000）。该地区冰川覆盖高度在 5500m

以上（Ren et al., 2020），模型的横向和底部不允许水流通过。使用有限元模拟软件

FEFLOW 进行稳态流计算，模型水头分布如图 3 所示。 

 
图 3 水头分布 

Fig.3 Hydraulic head distribution. 

3.2 软件控制方程与参数设置 

FEFLOW 是由德国 WASY 开发的地下水流及溶质运移模拟软件。该软件利用伽辽金

有限单元法求解二维及三维的复杂孔隙—裂隙介质中地下水流、质量及热量运移控制方程，

能够精确模拟三维地层、断层裂隙等复杂地质结构，可以灵活地进行网格的处理和加密。

FEFLOW 是现有的功能最复杂的、模拟多孔介质中饱和及非饱和地下水流和溶质运移的有

限元软件包。它包括有交互式图形、GIS 界面、数据分区化、可视化工具以及强大的数值

技术。这使得它在建立有限元剖分网格、给模型赋参数值、设定边界条件、进行模拟计算



和结果可视化等方面都保持更高的效率。软件内的地下水渗流场数学模型的控制方程是结

合达西定律和连续方程推导出来的，多孔介质岩石中的地下水流可以表示为： 
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其中𝐾𝑥、𝐾𝑦和𝐾𝑧分别代表 X、Y 和 Z 方向上的水力传导系数，𝑊代表来自源、汇项的

体积通量，𝑆𝑆代表含水层贮水率，ℎ代表水位。假设地下水流系统长期处于平衡状态。因此，

偏微分方程可以写成： 
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渗透系数 K（m/s）是模拟的主要控制参数，综合前人对西藏的研究与野外地质调查结

果，断层以及厚度较薄的灰岩砂岩、第四系沉积物和糜棱岩渗透系数设置为定值，花岗岩

渗透系数设置为随深度变化的函数关系式（Stober and Bucher, 2012, 2015）： 

𝐾 =
𝜌𝑔

𝜇
𝑘# 3  

𝑙𝑜𝑔 𝑘 = −1.38 × 𝑙𝑜𝑔 𝑧 − 15.4# 4  

其中ρ （kg/m
3）为地热水密度，g（m/s

2）为重力加速度，μ （Pa·s）为地热水动力粘

滞系数，k（m
2）为岩体渗透率，z（km）为深度。 

各地质单元的水平方向均值渗透系数见表 1，垂直方向均值渗透系数分布见图 4，水平

方向渗透系数（Kx、Ky）为垂直方向渗透系数（Kz）的 10 倍，即 10Kz=Kx=Ky。 

表 1 模型内各岩性单元水平渗透系数 

Table1 Horizontal permeability coefficient of each lithology unit in the model. 

岩性单元 水平渗透系数（m/s） 数据来源 

花岗岩 1×10
-8

~1×10
-10

 （Mejías et al., 2009; Stober and Bucher, 2012,2015） 

第四系沉积物 5.5×10
-4

 （Yao et al., 2021） 

糜棱岩 5.3×10
-4

 （Fan, 2002） 

灰岩砂岩 1.7×10
-5

 （Yao et al., 2017） 

断层 1×10
-3

 （Ge et al., 2008） 

 

图 4 模型垂直渗透系数 

Fig.4 Vertical permeability coefficient in the model. 



4 数值模拟结果分析与讨论 

4.1 热泉地下水深循环 

热泉地下水模拟结果如图 5 所示，选择三处热泉节点的反演流线研究热泉的地下水循

环过程，后分别对羊八井、拉多岗和曲才热泉建立二维剖面分析模拟结果。 

 

图 5 热泉地下水模拟结果及图 6-8 测线剖面位置 

Fig.5 Hydrothermal spring groundwater simulation results,black lines indicate sectionlocations in Fig.6-8. 

羊八井热泉出露于海拔约 4300m 左右的第四系沉积物中，补给源区位于念青唐古拉山

南缘海拔 4500~5000m 和 5400~5800m 处（图 6）。补给高程 4500~5000m 处的地下水在存

在多个断层的地层中渗流，最后上升在地堑排泄形成热泉，流线方向大体与断层倾向一致。

在地形和断层的共同作用下分化为浅层和中层两个循环系统：浅层流动系统循环深度为

200~400m，径流长度 2000~3600m，循环时间为 0.5a 左右；中层流动系统深 1600~1800m，

径流长度 5700~6200m，循环时间为 5~8a；补给高程 5400~5700m 处的流线对应深层流动系

统，循环深度为 5000~7000m，径流长度 25000~30000m，循环时间为 23~80a。 



 

图 6 羊八井热泉剖面地下水流线和地下水流动三维路径 

Fig.6 Groundwater streamlineof Yangbajing hot spring profile and 3D path ofgroundwaterflow, white line 

represents the contour line of the water head. 

羊八井地热田浅层热储埋深在地表以下 180~280m，温度 130℃~173℃，分布于第四系

沉积物孔隙中，地热水水化学类型为 Cl-HCO3-Na 型，属于浅层热储地热水与冷水混合的

产物；深层热储位于地表以下 1000~1850m，温度为 240℃~330℃，分布于花岗岩裂隙中，

地热水水化学类型为 Cl-Na 型（Duo and Zhao, 2000; Fan, 2002; 多吉，2003；Guo et al., 

2007；周立，2012）。卫克勤等（1983）对羊八井氢、氧稳定同位素组成分析认为羊八井

地热水主要补给来源是当地的大气降水，补给区位于海拔 4800~5000m，同时羊八井 16 个

钻孔中地热水样的氚含量测量结果显示，有 5 个钻孔水样小于 1TU，属于次现代水补给；

其余钻孔地热水样氚含量为 3~20TU，大部分为 8TU 左右，属于现代水补给，表明大气降

水循环时间短。羊八井地热田深层和浅层地热流体中的 δ
34

SH2S 分别为 0.2‰~1.8‰和

1.1‰~8.3‰，表明两个系统中的地下水在到达地表之前有不同的流动路径（Guo, 2012）。

周立（2012）计算得到的羊八井热储地下水循环深度为 760~1060m，使用镭氡法估算的温

泉热水年龄为 42a，同时得到的氢氧同位素数据点位于大气降水线左下方，表明热泉补给

来源为大气降水。 

模拟结果显示羊八井热泉补给区处于念青唐古拉山南缘滑脱断层系下盘附近，羊八井

热泉处深层循环的地下水补给源与浅中层循环地下水补给源不一致。羊八井处存在 F1 至

F5 五条倾向一致的断层，不同区域入渗的地下水被分化成不同深度的地下水流动系统。

4500~5000m 补给高程的地下水沿着地层断层 F1、F2、F3 入渗，形成了浅、中层流动系统，

深度分别为 200~400m 和 1600~1800m，对应羊八井地热田浅层和深层热储：浅层水在第四

系沉积物内流动；中层水循环深度位于花岗岩和裂隙带内。但模拟结果也显示，

5400~5800m 高程的地下水入渗深度最深达到 7km，沿断层 F1 运移，后沿断层 F4、F5 补

给热泉。模拟的流动系统地下水年龄分别为 0.5a、5~8a、23~80a，与羊八井氚含量研究得

到的结果相同，属于次现代水和现代水混合补给。 



拉多岗热泉海拔高度为 4550m 左右，热泉补给高程为 5000~5400m，地下水沿着断层

快速下渗然后上升，形成由 F2 和 F6 两个断层构成的特殊的“V”字形状流线，形成了浅

层和深层两个流动系统（图 7）：低补给高程的地下水在第四系沉积物内运移，形成浅层

流动系统，循环深度为 500~1000m，径流长度 5300~6500m，循环时间为 1~2a；而相对较

高补给高程的地下水则沿着 F2、F6 断层形成的“V”字形通道运移，形成深层流动系统，

循环深度为 3500~4000m，径流长度 8000~9000m，循环时间为 5~6a。 

 

图 7 拉多岗热泉剖面地下水流线和地下水流动三维路径 

Figure.7 Groundwater streamline of Laduogang hot spring profile and 3D path ofgroundwaterflow, white line 

represents the contour line of the water head. 

拉多岗热田热储流体位于 150~800m 深，流体最高温度为 113℃，盖层岩性为第四系砂

砾石，为中小型中低温地热田，水化学类型为 Cl-HCO3-Na 型（邵兆刚，2005）。模拟的

拉多岗热泉平均补给高程 5150m，拉多岗处 F2 与 F6、F7 断层在深部相交构成了地下水的

运移通道，深层地下水通过断层运移，循环深度为 3500~4000m；浅层地下水在第四系沉积

物内运移，循环深度为 500~1000m，对应拉多岗热田热储流体的深度。热泉由浅层冷水和

深层地热水混合而成，模拟的拉多岗热泉浅层、深层流动系统的循环时间为 1~2a 和 5~6a。 

曲才热泉海拔 4200m，补给源头高程在 5000~5200m 左右，地下水沿着糜棱岩剪切带、

沉积物、灰岩砂岩地层和断层 F11 下渗然后沿着断层 F12 上升排泄，在深部呈“V”字形，

循环深度 3000~3600m，径流长度 9000~11000m，循环时间为 4~8a。曲才热泉没有形成明

显深度差异的流动系统（图 8）。 



 

图 8 曲才热泉剖面地下水流线和地下水流动三维路径 

Figure.8 Groundwater streamline of Qucai hot spring profile and 3D path of groundwater flow, white line 

represents the contour line of the water head. 

曲才热泉区位于念青唐古拉断块隆起带的前缘地带，构造比较发育。区内主干断裂为

念青唐古拉南缘断裂 F1 和伴随该断裂产生的次级断裂。曲才温泉区地表被大量第四系沉积

物覆盖，温泉水化学类型为 Cl-HCO3-Na 型，使用镭氡法计算得到的曲才地下热水年龄为

21a（周立，2012），利用 SiO2和 Li-Mg 计算得到的储层温度为 130~157℃（Tan et al., 

2014）。曲才地热水氧化还原电位（Eh）大于 0，认为曲才地热水在上升过程中经历了与

浅层冷水的混合（刘明亮，2018）。模拟的曲才热泉平均补给高程 5100m，地下水沿着糜

棱岩带快速入渗再上升，深度为 3~3.6km，时间为 4~8a。地下水经由 F11 和 F12 断层构成

的通道运移，在上升过程中与浅层冷水混合，在裂谷第四系沉积物内排泄成泉。 

模拟结果说明在地下水运移过程中水力梯度是第一驱动力，断层和岩层的渗透系数也

是重要的影响因素，从模拟结果可以看出，地下水沿着断层渗透，经过深层循环又沿断层

补给地热水，断层在地下水的下渗和上升过程以及远距离的地下水输送方面，作为通道提

升了地下水流动能力，从而对油气运移和热液循环等过程也都起到重要作用。 

汇总三处热泉模拟的地下水循环时间和循环深度、径流长度的结果可以看出（图 9），

循环时间与循环深度和径流长度呈正相关。可以看到羊八井—宁中盆地内部的三个热泉具

有比较明显的差异。羊八井热泉处地下水补给分为三个部分，从循环时间来看，分别是循

环时间在 0.5 年左右的短距离浅层水，在浅层沉积物中循环深度小于 500m，径流长度小于

4km；其次是循环时间在 5~8 年的中层水，循环深度在 1~2km 之间，径流长度为 5~6km；

最后是循环时间为 23~80 年，入渗近 5~7km 深，径流长度为 25~30km 的深层水。拉多岗热

泉处地下水补给分为两个部分，浅层水在沉积物中循环深度不足 1km，径流长度 5~7km，

循环时间为 1~2 年；深层地下水循环深度为 3.5~4km，径流长度为 8~9km，循环时间为

5~6 年。曲才热泉处的地下水补给没有出现明显深度差异的流动系统，循环深度为 3~3.6km，

径流长度为 9~11km，循环时间为 4~8 年。 



 

图 9 三个热泉地下水模拟结果汇总 

Figure.9 Summary of groundwater simulation results from three hot springs. 

4.2 区域地下水深循环 

选择海拔高于 5500m 的正演流线研究分析地下水的入渗，5500m 为念青唐古拉山雪线

高程，可以看到该高程基本在念青唐古拉山范围以及安岗地堑附近（图 10a）。念青唐古

拉山脉的地下水流分成两部分，一部分向北部纳木错湖排泄，另一部分向裂谷带内部排泄。

安岗地堑附近的地下水流由于缺乏较高的地形和断层，从该地高点流出的地下水在低渗透

性基岩中的循环深度以及循环范围都无法与念青唐古拉山处的地下水相比（图 10）。 

 

图 10 补给高程高于 5500m 区域位置（a）和补给高程高于 5500m以上的地下水流线模拟结果（b） 

Figure.10 (a)Locations at recharge elevation above 5500m;(b)Groundwater streamline simulation results at 

recharge elevation above 5500m. 

从 5500m 高程地下水模拟结果看出（图 11），在没有断层的情况下，高山区大气水或

冰川融水入渗低渗透性基岩需要很长的时间，高山区地下水平均入渗深度为 10km，在花岗

质基岩中入渗的地下水经过近十个百万年才呈现上升趋势。念青唐古拉山靠近边界断层 F1

的部分地下水在断层的作用下经过相对较浅的地下水循环排泄，相应的地下水年龄在五十

年左右甚至更短（图 12）。在设置的断层深度范围内，地下水沿着断层迁移，大大加快了

地下水的更新速率。 



 

图 11 补给高程高于 5500m以上地下水流线年龄的模拟结果：（a）W 向，（b）SW 向 

Figure.11 Groundwater streamline agesimulation results with recharge elevation above 5500m: (a)W direction; 

(b)SW direction. 

 

图 12 补给高程高于 5500m的地下水流线 50 年年龄模拟结果 

Figure.12 Groundwater streamline age simulation results at 50a with recharge elevation above 5500m. 

4.3   地下水循环与深部熔融体关系 

研究区热田高温升流区位于念青唐古拉变质核杂岩体南缘的一套北东向滑脱断层系中。

在念青唐古拉山主体急剧抬升背景下，两侧形成拉张环境，使浅部正断层与深部韧性滑脱

断层沟通，而深部滑脱断层又有效沟通了深部岩浆热源与浅部地层。 

青藏高原地热水的 δD 和 δ
18

O 变化范围为-166.8‰至-127.4‰（平均值为-151.0‰）和-

21.51‰至-15.25‰（平均值为-18.26‰），δD 和 δ
18

O 变化很大，这是因为泉水和井的地层

储层深度不同（Tan et al., 2014）。多数地热水的 δD 和 δ
18

O 值都在不同程度上偏离了西藏

大气降水及喜马拉雅冰雪融水的 H、O 同位素分布范围。西藏地热水的氢氧同位素组成并



没有出现明显的 18
O 漂移现象，由此判断西藏地热水的水岩作用并不强烈。前人对羊八井

不同泉口及不同深度地热水的氢氧同位素分析也没有发现强烈水岩作用导致的 18
O 漂移现

象（卫克勤等，1983）。Tan et al.（2014）利用 δ
18

O 数值计算得出青藏高原地热水平均补给

高程约为 5338.7m，位于模拟得到的三个热泉的补给高程区间（4500~5800m）。青藏高原

地热水平均补给高程接近青藏高原雪线（5500m），每年夏天，随着气候变暖，会融化大量

的雪或冰，产生大量的水。在印度板块和欧亚板块碰撞期间，在抬升的喜马拉雅山和青藏

高原上发育了许多伸展断裂。在重力作用下，来自冰川、雪或高山区降雨的水可能沿着伸

展断裂渗透，经深层循环最终补给地热地下水。 

虽然羊八井、拉多岗、曲才热泉处于同一裂谷内，且三者具有相似的地质、构造条件，

但彼此之间并没有明显的水力联系，模拟得到的三处热泉的补给高程、循环深度和循环时

间各不相同，水化学和地球化学数据也存在差别（赵平等，2003；周立，2012；刘昭等，

2014；刘明亮，2018；陆艺等，2019）。实地考察和地质资料也表明，羊八井地热田和拉多

岗地热田的规模不同，热储的深度和温度也不同；曲才只发现了高温沸泉群在地表出露，

未发现大规模的热储。因此认为是深部岩浆热源和构造环境共同作用导致了三处热泉和地

热储层的差别。 

物探分析认为整个裂谷在 12~15km 深存在着相应的深部熔融体（Brownet al., 1996; 

Alsdorf et al., 1998），模拟的区域的地下水循环深度为 10km，区域地下水可能与深部熔融

体接触。亚东—谷露裂谷温泉的地热水富含稀有碱金属元素，对其富集的机制一直存在争

议，有学者认为深部熔融体是关键原因，但并没有直接证据证明深部熔融体是否以及如何

与温泉的稀有碱金属异常有关。 

西藏地热水中富集的 Li、B、Cs、Rb、As 等元素在岩浆岩中含量甚微，很难通过溶滤

围岩的观点来解释这些元素在地热水中的富集。赵平等人（2003）对羊八井地热水和围岩

的 Sr 同位素研究表明，地热水中的 Sr 来源于上新统花岗岩。Yokoyamaet al.（1999）的 He

同位素研究则表明西藏温泉区可能存在由侵入岩浆所携带的少量幔源 He。李振清等人

（2005）通过对高温温泉区硅华和自然硫的 S 同位素分析也认为西藏地热水中存在岩浆源

物质的补给。羊八井地热田气体中 CO2 的 δ
13

C 为 -11.33‰~7.72‰，H2S 的 δ
34

S 为

0.2‰~8.3‰，反应了这些气体是念青唐古拉核杂岩体局部熔融的产物（赵平等人，1998）。

羊八井地热田自然硫的 δ
34

S 值在-5.6‰~+2.4‰之间，具有深源硫的特点，表明地热田内硫

化物的硫源来自地壳深部，岩浆体可能是热水中除淋滤围岩外的另一物质来源（张锡根，

1998）。 

一般来讲，除了水岩作用及蒸发作用外，地热水中如果混入岩浆水或者海水等与大气

降水氢氧同位素组成不同的流体，也可以导致地热水中的 δD、δ
18

O 值发生变化。西藏主要

的高温地热水表现出较好的线性相关性，而且其拟合线通过了地壳岩浆的 H、O 同位素分

布范围。He 同位素研究也表明，羊八井、谷露等西藏地热系统既有地壳熔融体的补给，也

有少量地幔组分（3%）的补给（赵平等，2001，2002）。因此壳源岩浆流体的混入可能是

西藏高温地热水 H、O 同位素组成偏离当地大气降水的原因。此外，岩浆流体的混入也可

以很好的解释在水岩作用并不强烈的前提下，部分温泉依然排泄富集 Cs、B、Li 等元素的

地热水。 



羊八井—当雄活动构造带断裂构造发育，地震和新构造活动频繁，造就了区内强烈的

水热活动，水热活动的不同分布明显受到地震和新构造活动的影响。刘昭等人（2014）认

为，大气降水和融雪水沿断裂不断下渗温度不断增加，局部熔融层为其提供流体物源，当

温度增加到一定程度，伴随着气体成分不断加入，地热流体开始向上运移，过程中不断溶

滤围岩物质，地下热水进入断裂，形成深部热储；地下热水沿基底断裂或盆地边界断裂上

升至近地表时，不断有大气组分混入，进入具有良好孔隙渗透性的第四系松散砂砾石层中，

形成浅部热储。但模拟的三处热泉的循环深度（4~7km）小于深部熔融体的深度，羊八井

地热田浅层热储深度 180~280m，温度 130~173℃；深层热储深度 1000~1850m，温度为

240~330℃，若只通过热传导，深部岩浆熔融体位置过深，不足以支持热储层和热泉的形成。 

值得注意的是，裂谷边界滑脱断层的深度可能已达到中地壳部分熔融层深度（Zhang et 

al., 2013），Suand Tan（2022）在对亚东—谷露裂谷的二维剖面模拟研究中，认为深部结

构控制了亚东—谷露裂谷温泉的热程度和分布，当边界断层的深度至少达到地表以下 10km，

才能与深部熔融体相联系，深部的热液对流通过断层传递能量，促使浅部储层以及高温热

泉的形成，并携带稀有碱性金属元素在热泉中富集。本模拟设置的断层深度为 6km，从区

域地下水平均入渗深度可达到 10km 的模拟结果来看，上述观点是极其可能的。 

5    结论 

通过对亚东—谷露裂谷中北段羊八井—宁中盆地进行三维地下水数值模拟，结果显示

羊八井热泉区具有浅、中、深三个地下水循环系统。浅层流动系统循环深约 200~400m，径

流长度 2000~3600m，地下水循环时间 0.5a 左右；中层流动系统深 1600~1800m，径流长度

5700~6200m ，地下水循环时间 5~8a ；深层流动系统深 5000~7000m ，径流长度

25000~30000m，地下水年龄 23~80a。拉多岗具有浅、中两个循环系统，浅层循环系统深

500~1000m，径流长度 5300~6500m，循环时间 1~2a；深层循环系统深 3500~4000m，径流

长度 8000~9000m，循环时间 5~6a。曲才泉流动系统循环深度 3000~3600m，径流长度

9000~11000m，地下水年龄 4~8a。虽位于同一裂谷，但羊八井、拉多岗和曲才热泉彼此之

间没有水力联系。数值模拟结果在一定程度上与地球化学研究结果相符。 

西藏高山区地下水平均渗透深度为 10km，时间在百万年以上，地下水与深部的熔融体

可能存在接触。强渗透性断层在地下水的入渗和上升起到了通道的作用，一方面控制着水

流的路径，另一方面加快地下水循环更新速率。深部熔融体可能控制了亚东—谷露裂谷温

泉的热程度和分布，深部的热液对流通过断层传递能量，促使浅部储层以及高温热泉的形

成，并携带稀有碱性金属元素在热泉中富集。 

在资料有限、前人研究较少的高寒地区，地下水模型的建立是一个十分困难的问题。

数值模拟研究发现如此快速和大规模的地下水活动，使得我们应该重新评估类似区域的地

热潜力，以考虑带来的水岩反应，地热和矿床资源评估等方面的问题。有限元法是建立青

藏高原或其他相似高山地区地下流体场和温度场数值模型的有利途径，未来需要更进一步

的研究。 
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