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青藏高原犙值结构反演


吴建平　　曾融生

（中国北京１０００８１国家地震局地球物理研究所）

摘要　利用中美合作在青藏高原布设的１１台ＰＡＳＳＣＡＬ宽频带数字地震记录的瑞利面波资

料，测定了青藏高原东部地区周期为１０～１３０ｓ范围内的平均瑞利波相速度和衰减系数γＲ；

反演了该地区地壳、上地幔的平均Ｓ波速度结构和犙β 结构．结果表明，该地区平均犙β 值偏

低，并在地壳中存在地震波强吸收层．地壳中的低犙β 层（犙β＝９３～１４１）位于１６～４２ｋｍ的的

范围内，它与Ｓ波低速层（２１～５１ｋｍ）基本一致．从地壳下部６３ｋｍ后，犙β 值由１１４随深度逐

渐低至上地幔１８０ｋｍ处的３４．由地壳内低速层与低犙β 层相对应可以推测，在该深度范围内

可能存在岩石的熔融或部分熔融现象．在反演的Ｓ波速度结构中，地壳的平均厚度为７１ｋｍ，

５１ｋｍ处的下地壳存在一明显的速度界面，９６～１８０ｋｍ处的低速层（４．２６ｋｍ／ｓ）可能与软流

层相对应．

主题词　　瑞雷波　相速度　Ｓ波　速度结构　青藏高原　衰减　犙β 结构

引言

青藏高原是地球上最为特殊的地质单元之一，它是印度次大陆与欧亚大陆碰撞的产

物．该地区地震活动频繁，是研究大陆内地震活动最为重要的地区之一．爆炸地震、天然地

震、重力等观测结果（滕吉文等，１９８５；赵珠，曾融生，１９９２；丁志锋等，１９９２）表明，青藏高

原地区具有７０ｋｍ的巨厚地壳，地震波速度较其它地区低．高原南部地热活动强烈（沈显

杰等，１９８５），地壳中存在低速层（陈国英等，１９９２）及地震波能量的强衰减（冯锐，周海南，

１９８５）等地球物理现象．

对青藏高原进行研究，获得该地区详细的地球物理结构，对了解板块的相互作用过

程、青藏高原隆起机制及地震活动机制具有重要的意义．地震面波的频散特性可以得到地

壳、上地幔的Ｓ波速度结构．利用青藏高原内部两台站之间的相速度频散特性，将对高原

内部的Ｓ波结构具有更严格的约束（Ｍｏｌｎａｒ，１９８８）．衰减系数γ值的测定，由于受介质横

向不均匀引起的散射、聚焦、震型转换等影响较大，采用面波动力学特征很难得到稳定、准

确的犙β值结构．尽管面波γ值的测定精度远不如面波群速度、相速度精确，但由于地壳上

地幔的非弹性对了解大陆岩石圈的组份、物理性质及状态具有重要意义，它仍是研究某一

地区地球物理特性的重要手段之一．Ｍｉｔｃｈｅｌｌ和Ｘｉｅ（１９９４），ＡｌＫｈａｔｉｂ和 Ｍｉｔｃｈｅｌｌ（１９９１）曾

对一些大陆地区的面波衰减进行了研究．Ｓｉｎｇｈ，Ｇｕｐｔａ（１９８２）通过将欧洲大陆作为一个整
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体来观测面波的平均衰减．不同的作者曾利用不同的方法和路径对青藏高原地区的犙值进

行了测定和研究．例如，Ｐａｔｔｏｎ（１９８０）利用部分通过青藏高原的路径来研究青藏高原的犙

值．Ｒｏｍａｎｏｗｉｃｚ（１９８４）曾利用两个地震和两个台站的方法进行犙值测定．冯锐和周海南

（１９８５）利用拉萨与高台、兰州、成都和昆明台之间的资料测得７～５１ｓ的面波犙值，并结合

Ｓｉｎｇｈ和Ｇｕｐｔａ（１９８２）所得的长周期资料反演了青藏高原的地壳犙结构．孙克忠和滕吉文

（１９８５）利用班戈、嘉黎、洛扎和拉孜４个台的资料测定了台站之间的犙值．然而，不同作者

所得的犙值存在着很大差异，例如孙克忠等人测得的犙 值在３０～１２０ｓ的范围内的平均值

仅为１０左右，与其他作者的结果明显不同．

由于青藏高原缺乏固定的数字化地震台站，大多数作者只能利用部分通过青藏高原的

面波路径，无法得到纯高原路径的资料．本文利用１９９１～１９９２年中美合作在青藏高原布

设的１１个ＰＡＳＳＣＡＬ宽频带数字化地震台记录的垂直向瑞利波资料，测定了该地区１０～

１３０ｓ范围内的平均γＲ 值，并用随机逆方法反演得到了地壳及上地幔的平均犙β值结构．

１　衰减系数及相速度测定方法

１９９１～１９９２年，国家地震局地球物理研究所与美国纽约州立大学及南卡莱罗纳大学

合作，在青藏高原布设了１１个ＰＡＳＳＣＡＬ宽频带数字化地震台．在一年的时间里获得了丰

富的地震资料，为研究青藏高原的结构提供了有利的条件．图１给出了１１个台的分布情

况．表１给出了本文所利用的台站参数．

图１（ａ）　震中分布及面波射线路径；（ｂ）观测台站的位置及面波射线路径的分布

表１　台站位置

台站名 φＮ／（°） λＥ／（°） 高程／ｍ

不冻泉 ３５．５３０ ９３．９１３ ４６２０

二道沟 ３４．５１８ ９２．７０８ ４６４０

温　泉 ３３．４５０ ９１．９０４ ４７６０

安　多 ３２．２４７ ９１．６８６ ４７００

日喀则 ２９．２３３ ８８．８５２ ３９００

玛　沁 ３４．４７８ １００．２４８ ３７３６

玉　树 ３３．０３３ ９７．０００ ３７５０

林　芝 ２９．７８０ ９４．０６４ ３１５２

这里，我们采用二台法测定瑞利波的衰减系

数（Ｍｉｔｃｈｅｌｌ犲狋犪犾．，１９９３），公式如下：

γＲ ＝

ｌｎ
犃１（ω，狉１）

犃２（ω，狉２）
ｓｉｎΔ１
ｓｉｎΔ（ ）２

狉２－狉１
（１）

式中，狉是以ｋｍ为单位的震中距，Δ是以度

为单位的震中距，犃是谱振幅，ω为角频率，

下标１和２分别表示震中距较近和较远的台

站．
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值得指出的是，在我们采用的台站中，只有林芝台采用的是英国产的ＧＵＬＲＵＰ摆，

而其它台采用的均是瑞士产的ＳＴＳ２摆．计算中发现，林芝台与二道沟台之间的衰减系数

在长周期部分随周期呈线性增长，在周期１００狊处相应的犙 值仅为３．０左右．由于两台站

使用的仪器不同，我们推测，这是两种仪器给出的传递函数的误差形式不同所引起的．为

了利用通过该台的面波资料，我们通过测定两个不同方向的地震面波衰减系数来消除这种

误差．

对于两条射线路径非常接近的面波，在假设衰减系数相同的情况下，可以推出

γ犚 ＝
γ１２（狉犆２－狉犆１）＋γ３１（狉犅１－狉犅３）
（狉犆２－狉犆１）＋（狉犅１－狉犅３）

（２）

式中，下标１，２，３分别表示林芝、不冻泉、二道沟等台站的位置（见图１ｂ），下标犅，犆分

别表示台站北面和南面的震源位置．其中不冻泉、二道沟等台站的仪器相同，给出的传递

函数的误差形式相同．γ１２，γ３１分别表示用含有误差的传递函数算出的衰减系数．γ犚 是消除

误差后的面波衰减系数．

对于通过两个相同台站由不同方向来的地震面波有

图２　通过林芝台的衰减系数

图中Ｎｏ．５（路径代号见表２．）和Ｎｏ．１２是

用由南向北传播的面波计算的衰减系数．Ｎｏ．１３是

用由北向南传播的面波计算的衰减系数．由于给出

的传递函数存在误差，衰减系数在长周期部分出现

了系统的偏差．Ｎｏ．１６是消除误差后的衰减系

数．Ｎｏ．２为温泉台至日喀则台之间的衰减系数

　　　　γ犚 ＝ （γ１２＋γ２１）／２ （３）

　　图２给出了用该方法求得的通过林

芝台的衰减系数．可以看出，所得结果

基本消除了由于给出的传递函数不准所

带来的误差．

相速度的测定采用窄带通滤波互

相关方法（冯锐等，１９８１）．该方法可用

于测定地震震中与两台站位于同一个大

圆弧上的两台站之间的相速度．

２　观测结果

在衰减系数的计算中，我们采用了

１０个地震（见表２）共１３条大圆路径（图

１ａ），所得结果见图３．从图３可以看出

衰减系数的分散度较大，分布范围在

（－１．５～２．５）×１０
－３ｋｍ－１之间，衰减

系数的分散表明该地区介质较为复杂．

影响衰减系数的因素很多，介质的横向

不均匀性和莫霍面的起伏等引起的散射、聚焦、多路径和台站附近断层对面波的反射以及台

站附近沉积层厚度等都会对面波振幅产生影响．Ｍｉｔｃｈｅｌｌ等人（１９９３）利用面波的质点运动

轨迹，详细讨论了射线严重偏离大圆路径对衰减系数的影响，指出复杂的面波质点运动轨

迹是由于介质结构的横向复杂性引起．在衰减系数的计算中应仔细考查质点的运动轨迹，

以确保射线是沿大圆路径传播，从而使衰减系数能比较真实地反映地下介质的非弹性特

性．
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表２　地震参数及面波观测路径

地震发震时刻

年月日
时∶分∶秒

（ＧＭＴ）

　

震中位置

φＮ／（°） λＥ／（°）
　 接收台站间面波路径及代号

１９９１０７２０ １１∶４８∶４７．４ ５４．５３３ －１６１．６４１ 不冻泉—日喀则（Ｎｏ．１） 温泉—日喀则（Ｎｏ．２）

１９９１０８０３ ０８∶３３∶１６．８ ２９．３３０ １２９．０５９ 二道沟—玛沁（Ｎｏ．３） 日喀则—林芝（Ｎｏ．４）

１９９１０８０６ ０２∶１７∶３２．５ ３．８０１ ９５．４１８ 不冻泉—林芝（Ｎｏ．６）

１９９１０８０６ １４∶４９∶３１．３ ３５．７３６ １４１．０８１ 安多—玛沁（Ｎｏ．６） 玉树—安多（Ｎｏ．７）

１９９１０８０８ ０２∶０９∶４７．６ ０．９３２ １２２．５９０ 不冻泉—玉树（Ｎｏ．８）

１９９１０８０８ １１∶１２∶３８．９ ２６．８２４ ６５．８４９ 安多—玉树（Ｎｏ．９）

１９９１０８１７ ２２∶１７∶１２．８ ４１．６０６ －１２５．５０６ 不冻泉—安多（Ｎｏ．１０）

１９９１０８２６ １４∶５９∶４６．６ ４２．０２５ １４４．６９８ 日喀则—玉树（Ｎｏ．１１）

１９９１０８２６ ２０∶４２∶３２．７ ６．９３１ ９４．５８１ 不冻泉—林芝（Ｎｏ．１２）

１９９１０９０１ ０６∶５１∶０４．５ ７８．９４０ ３．４２７ 二道沟—林芝（Ｎｏ．１３）

１９９１０９０３ ０８∶４４∶４７．９ ３３．６４５ １３８．７８０ 温泉—玛沁（Ｎｏ．１４） 安多—玛沁（Ｎｏ．１５）

图３　由１３条面波大圆路径（路径代号见表２）

测得的衰减系数．其中Ｎｏ．１６是用三条路径

求出的（见图２）．实线为平均衰减系数

图４　１９９１年７月２０日在温泉台记录的地震图．

轨迹图从１４００ｓ开始，间隔为１００ｓ．记录

用带通为１０～２００ｓ滤波器进行滤波．

质点运动轨迹图由垂直分量（纵坐标）和

径向分量（横坐标）合成．由于切向分量

中出现了勒夫波 ，故未利用该分量

由于衰减系数的测定．取决于面波的记录振幅，在本研究中台站间距较小的情况下，γ

值的测定精度易受影响，有时还会出现某些频率的γ值为不合理的负值．如图２，温泉至日

喀则（Ｎｏ．２）的衰减系数在３３～５５ｓ附近出现负值，而其它周期段较为正常．从图４可以

看出，温泉台的记录中视周期为３０～５０ｓ附近，质点运动偏离椭圆轨迹成不规则状，而在

其它周期段质点运动轨迹基本是以长轴为垂直方向的椭圆．这表明在该周期段范围的瑞利

波受到了不均匀介质的严重干扰．Ｒｏｍａｎｏｗｉｃｚ（１９８４）曾在研究青藏高原犙 值结构的文章

中讨论了观测中出现的负犙 值问题，指出它是由于不同构造单元边界的几何形状及源辐

射图案所引起．Ｙａｎｏｖｓｋａｙａ和Ｒｏｓｌｏｖ（１９８９）等曾假设青藏高原及其邻区的地壳和地幔介质

均匀，而莫霍面由周围的正常深度增加到７０ｋｍ，采用这个模型计算了界面起伏对面波传
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播的影响．结果发现，青藏高原地区莫霍面起伏对面波的影响在４１．８ｓ处比２５．１ｓ处大，

聚焦现象更明显；计算发现波包振幅距离曲线并非随距离单调下降，而是随频率变化在

不同距离出现极大或极小值．因此我们认为，３３～５５ｓ范围内衰减系数的负值可能与青藏

高原莫霍面深度及其向周围的突然变化有关．

由于青藏高原莫霍面的起伏和介质及构造的复杂性，给准确计算衰减系数带来了困

难．我们假设干扰在具有一定规模的区域内是随机的，例如面波在传播中有聚焦也有焦

散，当我们将该区不同方向不同路径的衰减系数求平均时，能在相当程度上抑制介质不均

匀带来的某些干扰，较为真实地反映该地区介质的固有衰减特性．

在相速度的测定中，共利用８个地震１２条大圆路径的瑞利波资料，所得的相速度结

果见图５．总的看来，不同路径之间相速度曲线虽然不同，但差异不大．因此，将各条路径

的相速度进行了平均，并由相速度平均值反演该地区的平均地壳、上地幔速度结构．反演

采用阻尼最小二乘法，初始模型参考了陈国英等（１９９２）的结果．纵波速度取横波速度的１．

７３倍，密度与纵波速度之间的关系根据经验关系确定．反演结果见图６．反演结果的正演相

速度频散曲线与观测值之间的误差为０．０１ｋｍ／ｓ．

图５　由１２条大圆路径（路径代号见表２）

测得的青藏高原地区的相速度频散曲线．

实线是相速度的平均值

图６　青藏高原地区地壳、上地幔的平均Ｓ波速度

结构．图中小框线内为相速度观测结果的平均值

（实心圆）和反演结果的理论值（实线）

　　我们采用随机逆法（冯锐等，１９８５）进行犙β值结构的反演．反演中瑞利波的群速度、相

速度及其偏导数是根据相速度反演的速度模型算得．反演时我们将速度模型进一步划分成

１５层，并假设Ｐ波犙值与Ｓ波犙值之比为２．２５．根据Ａｋｉ（１９８０）的资料，当周期大于１０ｓ

时，介质的固有衰减对频率依赖性已很小．由于本次观测的衰减系数的分散度较大，反演

时不考虑介质固有衰减受频率的影响．平均犙β值的反演结果见图７．

从图５可以看出，不同路径的相速度曲线的形状和数值相差不大，表明该地区不同块

体之间的速度特征基本相似．在周期５０ｓ附近，各路径的相速度值分散度最小，其值约为

３．６ｋｍ／ｓ．由于它对７０ｋｍ左右的速度变化最敏感，可以认为，青藏高原中部地区莫霍界

面附近的速度特征横向变化相对较小．另外，相速度曲线在周期８０ｓ以下存在着南部偏高
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（Ｎｏ．２，Ｎｏ．４和Ｎｏ．１１）、北部相对偏低（Ｎｏ．７，Ｎｏ．１０和Ｎｏ．１３）的现象．由于南部路径

主要穿过拉萨地块，而北部的路径主要位于羌塘地块，因此，羌塘地块比拉萨地块的地壳

Ｓ波速度要略低，这可能与羌塘地块的地壳特别热有关（Ｂｏｕｒｊｏｔ，Ｒｏｍａｎｏｗｉｃｚ，１９９２）．

图７　青藏高原地区地壳、上地幔的平均犙β 值

结构．图中右端的曲线为各层反演结果的分辨率．

小坐标线内的结果为观测的平均衰减关系（实线）

和反演结果的理论衰减系数（虚线）

　　在陈国英等（１９９２）的观测结果中，

发现温泉至日喀则之间相速度曲线明显

偏高，并将之解释为可能与亚东安多

裂谷带上地幔高速物质涌入地壳有关．

在我们的观测结果中，未发现温泉至日

喀则之间相速度有明显偏高的现象．因

此，亚东安多裂谷带是否存在足够的

上地幔高速物质涌入地壳，从而引起相

速度明显偏高的现象尚待进一步验证．

３　结果和讨论

在反演的平均Ｓ波速度模型中（图

６），青藏高原地壳厚度约为７１ｋｍ，地

壳平均Ｓ波速度约为３．４６ｋｍ／ｓ．可以

看出，青藏高原的平均Ｓ波速度比稳定

的大陆地区要低．在青藏高原地壳中部

２１～５１ｋｍ的范围内存在一速度为３．３５ｋｍ／ｓ的低速层 ，低速层底部的速度界面具有

０．４３ｋｍ／ｓ的速度跳跃．在上地幔顶部存在一速度为４．６ｋｍ／ｓ、厚约３０ｋｍ的盖层．盖层

之下为厚约８０ｋｍ的低速层，其最低速度为４．２６ｋｍ／ｓ，与该地区的软流层相对应．

从所得的犙β值结构来看，青藏高原的地壳平均犙β 值（１３５）较低．除地壳最浅部由于

沉积层、地表地形起伏引起的强散射等影响使犙β值（７１）较低外，在１６～４２ｋｍ和６３ｋｍ以

下也分别出现低犙β值．地壳中（１６～４２ｋｍ）低犙β 值（９３～１４１）、低Ｓ波速度（２１～５１ｋｍ）

层的存在，表明该深度岩石温度可能较高．这与李鸿吉（１９８３）推测的２０～５０ｋｍ处温度达

到８００～９００℃的峰值，以及中国科学院青藏高原综合科学考察队（１９８１）推测在花岗岩下部

可能存在一个熔融或半熔融的“花岗岩浆层”相一致．从地壳下部６３ｋｍ以后，犙β 值由１１４

逐减降低，在１５０ｋｍ深约为３４左右，它比上地幔低速层中正常的犙β值（９０左右）低得多．

上地幔中较低的犙值可能意味着青藏高原的上地幔物质比稳定大陆地区的上地幔物质更

热．通过与冯锐等（１９８５）所得的犙值结构对比发现，虽然我们的结果与他们的相近（即在

地壳和上地幔中均存在强衰减层），但我们的结果中地壳内强衰减层的范围比他们所得的

（１３～３３ｋｍ）稍大；下地壳出现强衰减的深度较深且上地幔中的犙β值（３４）比他们所得的值

（犙β＝１８）要高．由于我们的观测位置位于青藏高原的中部地区，而冯锐等采用的是穿过青

藏高原最东部地区的拉萨与高台、兰州、成都、昆明等地震台站之间的资料，这表明地壳

内存在强衰减层在青藏高原东部及其邻区是一种较为普遍的现象，且青藏高原东部地区地

壳中存在的局部地区岩石部分熔融的深度可能比中部地区要浅，上地幔物质的温度可能更

高，构造活动更为强烈．

从反演的Ｓ波速度结构可以看出，上地幔的盖层仅为３０ｋｍ左右，它比稳定大陆地区
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的盖层（１００ｋｍ左右）薄得多，类似于大陆活动地区的盖层厚度．这意味着该地区岩石层厚

度较薄，介于大陆构造活动地区和地盾地区之间．犙β 值在６３ｋｍ以下随深度明显降低，

１００ｋｍ处约为５０，在１５０ｋｍ深处已接近常数３４．上地幔顶部为衰减较强的薄盖层以及

犙β值在地壳下部已明显降低，表明该地区软流层与地壳之间的热交换较易进行．较薄的岩

石层厚度及较热的上地幔物质意味着青藏高原地区的力学强度较低，属柔性地块．由青藏

高原地区地壳中普遍存在的低犙β、低Ｓ波速度以及较热的上地幔物质，可以推测该地区可

能存在着广泛的热对流现象．

国家地震局地球物理研究所冯锐、陈国英为计算提供了部分程序，并作了有益的讨论，

在此表示感谢．
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