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利用区域台网记录的直达、反射和折射波

反演宁夏及邻区地壳Ｐ波三维速度结构
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摘要　 选取宁夏测震台网自７０年代以来记录的１１０７次地方震，共１１８１６条直达Ｐ波、莫

霍面反射及折射波ＰＭ 和Ｐｎ资料，应用ＤＬＳＱＲ算法同时反演震源参数和地壳三维速度结

构．在迭代计算进程的不同阶段，针对地震和射线空间分布不均匀的特点，分别对地震和射

线进行加权．多种参数和迭代控制的反演结果表明：在一定的残差水平下，走时残差的分配，

在介质参数和震源参数（尤其是发震时间和震源深度）之间存在明显的折衷，所求得的解与所

选取介质参数的初值在一定程度上相关联，且显示出在大致相同的区域，不同的结果有基本

相同的变化特征；表层解同地层地貌关系密切，且在银川盆地与穿过盆地的人工地震剖面结

果相吻合；在中下地壳存在多处速度低值区，历史强震的位置与低速区或速度梯度异常变化

有一定的联系．

关键词　　地壳速度层析成像　反演　ＤＬＳＱＲ方法　非均匀性　宁夏地区

引言

用观测地震波走时推测地球内部的地震波速度结构是固体地球物理学的一个基础课

题．早先的经典方法已取得了一些重要的结果（Ｊｅｆｆｒｅｙｓ，Ｂｕｌｌｅｎ，１９４０；Ｈａｄｄｏｎ，Ｂｕｌｌｅｎ，

１９６９；Ｍｉｚｕｔａｎｉ，Ａｂｅ，１９７２），这些结果至今仍是我们认识地球的基础知识．近２０年来，

由于台阵观测和反演理论的发展及计算机的应用，对地球内部速度结构的研究在方法和资

料使用上都有所突破．如７０年代中后期，Ａｋｉ和Ｌｅｅ（１９７６）以及Ａｋｉ等（１９７７）先后提出了

用台阵的近震记录同时确定震源和三维速度结构，以及用远震Ｐ波残差反演台阵下地壳和

上地幔三维结构的方法 地震层析成像（ｓｅｉｓｍｉｃｔｏｍｏｇｒａｐｈｙ，简称ＳＴ）．Ｈｉｒａｈａｒａ

（１９７７）用这种方法研究了日本群岛和日本海以下直到６５０ｋｍ 深的大尺度的三维速度结

构，进一步证实了这一地区岩石层板块消减的特性．他的结果与其它地球物理研究结果的

相互印证，在一定程度上也说明了这种方法的有效性．之后，中国学者将这一方法及改进

后的方法应用于中国（金安蜀等，１９８０；朱天飞，刘福田，１９８２；朱露培等，１９９０；郭贵安，

冯锐，１９９２；胥颐等，１９９４）．

 １９９８０８３１收到初稿，１９９９０１２６收到修改稿，１９９９０３２６决定采用．
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图１　宁夏和邻区新构造图

　　宁夏地处青藏块体、阿拉善块体和鄂

尔多斯块体的交汇地带，地质结构复杂、

断裂发育、新构造活动强烈、地震活动频

繁，曾发生过１７３９年平罗８．０及１９２０年

海原８．５级地震（图１）．此区域呈南北狭

长状，测震台站密度小，东西两侧基本上

无测震台站，至今缺乏有关地壳三维速度

结构的研究．本研究利用宁夏区域测震台

网自７０年代以来的地震波走时资料，采

用直达Ｐ波、莫霍面的反射波ＰＭ 及折射

波Ｐｎ同时反演震源及宁夏和邻区速度结

构，以探讨该区域三维速度结构和发生地

震的深部构造背景．

１　反演方法

除个别研究（Ｎｅｒｃｅｓｓｉａｎ犲狋犪犾．，１９８４；

Ｇｒａｎｄ，１９８７；ＶａｎｄｅｒＨｉｌｓｔ，Ｅｎｇｄａｈｌ，

１９９１；Ｚｈａｏ犲狋犪犾．，１９９２；Ｋｏｃｈ，１９９３ａ，

ｂ）外，绝大多数地震层析成像结果使用的

都是单一的直达波．但后续震相，由于其

路径不同于直达波，因此不仅含有非常重要的地球内部结构信息，且进入反演后可明显地

改善震源定位尤其是深度的精度．本研究同时使用直达Ｐ波、莫霍面的反射波ＰＭ 及折射

波Ｐｎ进行震源和速度结构的联合反演．

在利用地震波走时重建速度图象时，取地震波的高频近似解，则由震源犻至接收点犼

的走时可写成

狋犻犼 ＝∫犔犻犼

１

狏
ｄ狊 （１）

式中，狏为介质的地震波速度，犔犻犼为射线路径，狋犻犼是一个明显的沿射线路径的非线性函数，

犔犻犼 和狋犻犼 可用三维射线追踪方法求出 （Ｕｍ，Ｔｈｕｒｂｅｒ，１９８７）．

经线性、离散化，最终可形成一条件线性方程组

犱＝犌犿＋犲 （２）

其中，犱为观测走时与理论走时的残差矩阵，犌为与初始震源参数和速度结构有关的系数

矩阵，犿为待求的震源参数和速度结构扰动量矩阵，犲为线性化产生的高阶小量．

由于问题本质上的非线性、观测误差的客观存在、以及震源和台站分布的局限性，式

（２）通常是一个较为严重的大型稀疏病态方程组．对此病态问题，为得到物理上有意义的

解，应该用正则或预条件算法（Ｎｏｌｅｔ，１９８７；唐隆基等，１９９５；Ｎｏｌｅｔ，１９８５），陆续发展了一

些比较有效的求解方法（Ａｋｉ，Ｌｅｅ，１９７６；金安蜀等，１９８０；朱天飞，刘福田，１９８２；Ｐａｖｉｌｓ，

Ｂｏｏｋｅｒ，１９８０；刘福田等，１９８９）．近期，为克服对大量存储空间的需求，又发展了直接求

解观测方程式（２）的迭代反演技术，如数字重建技术ＡＲＴ（Ｈｅｒｍａｎ，１９８０）、同步迭代重建
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技术ＳＩＲＴ（Ｈｕｍｐｈｒｅｙｓ，Ｃｌａｙｔｏｎ，１９８８）和共轭梯度法ＣＧ等．本文采用Ｐａｉｇｅ和Ｓａｕｎｄｅｒｓ

（１９８２）提出，杨文采和杜剑澜（１９９４）及牛彦良等（１９９５）改进了的一种ＣＧ类型的ＤＬＳＱＲ

算法，即带阻尼的ＬＳＱＲ迭代算法．ＬＳＱＲ方法已被许多学者应用，并被证实对求解大型

地震层析成像问题非常有效．

２　反演数值模拟检验

为了检验上述反演方法和编制程序的正确性，进行以下模拟验算．

设反演介质的长、宽均为１５０ｋｍ，高４５ｋｍ，水平和垂直向网格边长犪和犫分别为５０

ｋｍ和１５ｋｍ．各结点速度：

当犻≠２时 　　　　狏（犻，犼，犽）＝５．０＋（犽－１）０．５（ｋｍ／ｓ），犻，犼，犽＝１，２，３

当犻＝２时 　　　　 狏（２，犼，犽）＝４．５＋（犽－１）０．５（ｋｍ／ｓ），犼，犽＝１，２，３

即速度沿垂直向递增，Ｘ向中间为低速夹体．接收点分别位于 （犡狉犻犼，犢狉犻犼，０）处 ，其中

犡狉犻犼 ＝ （犻－０．５）犪　　　　犢狉犻犼 ＝ （犼－０．５）犪，犻，犼＝１，２，３

９个源点位于（犡狊犻犼，犢狊犻犼，１５ｋｍ）处，其中犡狊犻犼 和犢狊犻犼 与犡狉犻犼，犢狉犻犼 相同．

模型的空间尺度及源的深度与实际地震的源台站的距离及震源深度相当，但源及接

收点的分布明显优于天然地震和一般的测震台网．模拟反演参数的初始扰动要大于实际．

２．１　犘波反演

初值狏统一取为５．５ｋｍ／ｓ，源参数犡狊，犢狊，犣狊和发震时刻狋０分别加±１５ｋｍ和±３ｓ的

随机扰动．经１０次迭代后，走时均方残差从１．１６４１ｓ降至６．１７６４×１０－４ｓ．与理论值相比，

源位置坐标最大误差０．００５ｋｍ．１，２两层速度最大相差０．００４ｋｍ／ｓ，下层速度严重偏离真

值，但这是符合逻辑的，因本例理论上对下层速度的分辨为零．值得注意的是，如初值选择

或迭代过程控制（如阻尼系数、松弛因子的选择）不适，也会造成本例向另外一个尽管不是最

小点但却是可接受的解，甚至完全背离真解的方向收敛，其原因在于残差分配在速度和震源

参数上的折衷（主要是速度和发震时间），这充分说明了走时反演的非线性性质．

２．２　犘＋犘犕 波反演

初值的选取同Ｐ波．与Ｐ波不同的是，仅经５次迭代，走时均方残差就降至３．７１４４×

１０－４ｓ．源位置最大误差０．００３ｋｍ，结点速度（包括第３层）最大相差０．００１ｋｍ／ｓ．

２．３　犘＋犘狀波反演

速度初值统一取为４．５ｋｍ／ｓ，源参数犡狊，犢狊，犣狊和发震时刻狋０则分别加±１０ｋｍ和±

２ｓ的随机扰动．迭代８次后，所有源及介质参数收敛到真解附近，走时均方残差为

１．５３７７×１０－４ｓ，源位置和结点速度最大误差同Ｐ＋ＰＭ 波算例．

上述３例及本文其它模拟反演算例结果表明，在一定的初值范围和适当的迭代控制

下，解是稳定的；由于反射及折射波的加入，不仅提供了直达波所不能提供的深部信息，

而且大大增加了对解的约束，从而使得解的唯一性程度明显提高，初值选择范围加宽，迭

代过程更易于控制．

３　资料选取及反演结果

３．１　资料选取

选用宁夏测震台网自７０年代以来记录到的发生在网内及网缘的天然地震１１０７次，其
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图２　宁夏测震台网分布图

中直达Ｐ波到时１０３４０条，莫霍面反射波

３３６条，莫霍面折射波１１４０条，各次地震

的射线数不少于８个．到时资料来自于《宁

夏测震台网观测报告》①，估计由于读图以及

钟差而造成的到时误差在０．５ｓ以内．资料

首先用和达法进行了初检，然后利用双层地

壳模型（国家地震局科技监测司，１９８９）重新

定位，并据此对一些明显的错误进行了复

核．因选取地震的时间较长，不同时间台网

台站的数量和部分台站的位置均有变化．图

２给出了１９７０～１９９６年间的宁夏测震台网

总体分布．用于反演的地震分布见图３．

３．２　模型的参数化及初值的选取

采用直角坐标系，换算原点为北纬３８°，

东经１０６°．狕轴以海拔高度犺＝０为零点，向

下为正．以水平向５０ｋｍ、垂直向５ｋｍ的尺

度将研究区（３５°Ｎ～４１°Ｎ，１０３°Ｅ～１０８°Ｅ，狕

＝－２．５～４７．５ｋｍ）划分为１５６０个矩形块

体．

根据国家地震局科技监测司（１９８９）和王

周元（１９８４）的研究，以及通过宁夏南部（张

少泉等，１９８５年）和中北部（国家地震局地学断面编制委员会，１９９２年）的两条北西向人工

地震剖面，综合考虑并经试算选择垂直向变化的一维速度初值，上地幔顶部速度取狏ｍ＝８．

０９ｋｍ／ｓ，莫霍面深度则在犺Ｍ＝４０～５０ｋｍ范围内选取多组值进行计算并比较结果．震源

参数初值取自宁夏地震观测报告．对无深度的资料，令犺＝１５．０ｋｍ．

３．３　计算过程

考虑到地震空间分布的不均匀性较强，在迭代计算时，先后对各地震和各条射线在方

程组中的作用进行权重分配，以尽可能减轻由于对某些块体约束过分而造成的对其它块体

信息的压制．阻尼系数的选择对解的获得至关重要，本研究是通过对实际地震模拟计算试

验后给出的．在初始只进行震源参数的反演，由于方程组的条件数不很高，采用较小的阻

尼系数以提取较弱的深度信息，然后用相对较大的初始阻尼系数进行介质和源参数的联合

反演，逐步减小阻尼以提高对解的分辨．

理论上莫霍面深度犺Ｍ 及上地幔速度狏Ｍ 都可和其它参数一起进行反演．但考虑到ＰＭ

和Ｐｎ资料数量较少，同时反演会加剧方程组的欠定性，使解的唯一性程度减弱而失去加

入ＰＭ 和Ｐｎ波反演的意义，且计算量成倍增加，因此未对其进行同时反演．根据ＰＭ 和Ｐｎ

走时对犺Ｍ 变化比较敏感的特性，在一个合理的范围内（４０～５０ｋｍ）改变犺Ｍ 进行多组反演

计算，选取残差较小的犺Ｍ 的解作为最终结果．实际上，莫霍面在小尺度上并非一个水平平
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图３　用于反演的地震震中分布图

面，作水平平面近似后，会对反演结果带来一些影响，但由于浅层的强约束，影响则主要

在深部．

３．４　解的可靠性分析

地震层析成像的反演结果应给出分辨和误差分析，否则结果意义不大．在传统的矩阵

反演中，可直接给出分辨及协方差矩阵，但迭代方法却不能构造这些矩阵，只能采用一些

替代方法，如ＣＲＴ（Ｈｕｍｐｈｒｅｙｓ，Ｃｌａｙｔｏｎ，１９８８）和ＲＲＴ（Ｚｈａｏ犲狋犪犾．，１９９２）方法．本研究应

用ＲＲＴ方法，将反演结果作为检验模型，计算走时并加入同实际资料相同的随机误差，然

后用同样的方法进行反演．仅仅进行几次对震源参数的单独反演，到时均方残差就可降低

到给定的统计水平．这说明如果实际数据的误差水平是０．５ｓ左右，则解的总体误差至少为

０．２ｋｍ／ｓ（ＲＲＴ检验所给速度初值对真值的扰动）．接着进行介质和源参数的联合反演，残

差进一步减小，解的相对变化及误差变大，在总残差平方和开始增大之前，个别点的误差

甚至超过０．５ｋｍ／ｓ，这缘于分辨的提高造成对解误差的放大，以及对小于实际走时残差水

平解的追求．计算解相对真解的总体趋势未变，误差上面两层明显大于下部．主要是由于

模拟误差较实际过于简单，实际误差至少不是一个单一的随机过程，比如远台和近台的到
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http://www.dizhenxb.org.cn



时数据误差肯定明显不同．由于震源深度的信息主要来自于近台，而模拟误差过程的单一

化造成近台误差大，从而使深度偏离真值较大，导致浅层解的误差明显大于下部．

为验证解的稳定及可靠性，本研究在数值模拟和实际资料的反演时，均进行了不同初

值、不同迭代控制过程（松弛因子和阻尼系数）和不同的介质分块尺度下的计算．结果表明，

在一定的残差水平下，尽管一方面走时残差的分配存在明显的在介质参数和震源参数（尤

其是发震时间）之间的折衷，从而使所求得的解与所选取的介质参数的初值在一定程度上

相关联（反射及折射波的加入，虽然有助于克服这一问题，但由于与直达Ｐ波相比数量较

少，所以并不能从根本上解决问题），但另一方面，又显示出在大致相同的区域不同的结果

有基本相同的变化特征，因此可以认为，至少从相对变化上看本研究的结果是有意义的．

３．５　反演结果

为了对比，我们分别进行了Ｐ波和Ｐ＋ＰＭ、Ｐ＋Ｐｎ以及Ｐ＋ＰＭ＋Ｐｎ波的反演．从计算

的射线分布情况看，Ｐ波已能较好地控制到地下３０～４０ｋｍ处的速度，各种结果在中、上

地壳基本一致．限于篇幅以及结果的差异性不大，文中仅给出了Ｐ＋ＰＭ＋Ｐｎ波的结果．

图４给出了各水平切面的Ｐ波速度等值线．在地表浅层（第１，２层，深度为－２．５～

７．５ｋｍ），速度横向不均匀性极强，变化范围为３．４～６．７ｋｍ／ｓ，与地质地貌关系密切．在

银川断陷盆地和西海固黄土沉积区低速特征明显，最低点分别对应于两个第三—第四纪盆

地的沉积中心 其沉积厚度都较大，且银川盆地１０ｋｍ以上的低速特征与通过该区的人

工地震剖面结果相一致（国家地震局地学断面编制委员会，１９９２）．高速区则与基岩出露或

古老地层有关，如贺兰山区、六盘山区以及牛首山罗山地区．其中牛首山罗山地区高速特

征最为明显，高速中心大致位于同心台（罗山）附近，这就解释了宁夏地震局测震编目人员

早已发现的同心台记录的地震的震中距总是较小的现象．

第３～５层（深度为７．５～２２．５ｋｍ）是地震发生的优势深度，速度横向不均匀性较上部

明显减弱，与地表无明显的继承性．其中第３层速度变化范围为５．５～６．５ｋｍ／ｓ，变化零

乱，仅在银川和灵武存在一范围较小的高、低速区，高低速区的交界带恰好是近代宁夏中

小地震最为活跃的吴忠、灵武地区．第４层波速变化范围为５．４～６．７ｋｍ／ｓ，从宁夏南部

的泾原到西部的中卫西出现了一大范围的北西向低速条带，银川及其东北是一范围较小但

速度梯度较大的低速区域．在第５层，波速变化范围为５．１～６．６ｋｍ／ｓ，较第４层变化相对

零乱，波速变化不大．

中下地壳（６～８层，深度为２２．５～３７．５ｋｍ）的速度变化范围为５．８～６．７ｋｍ／ｓ，各层

都存在有一定规模、但位置不尽相同的高低速区．在深度为２７．５～３７．５ｋｍ，银川及其以

南存在一ＮＷ向的小区域低速度区，与通过该区的人工地震剖面结果相一致．

在９，１０两层（３７．５～４７．５ｋｍ），出现了许多与下地壳壳幔边界区速度不相适应的低

速区，这与选取粗糙的水平状莫霍面模型，以及考虑反、折射波传播路径较长而保留了许

多高于直达Ｐ波误差水平的到时数据有关．壳幔边界的低速，说明在许多区域可能估高了

莫霍面深度．另外从射线路径分布看，这两层的射线数明显少于上部地层，因此解的可靠

性低于上部．

３．６　速度结构与强震分布

地震是地壳介质发生瞬间断错的产物，其发生机制应与介质的不均匀性有关．将研究
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图４　水平切面上的Ｐ波速度分布

（ａ）犺＝０ｋｍ；（ｂ）犺＝１０ｋｍ；（ｃ）犺＝２０ｋｍ；（ｄ）犺＝３０ｋｍ

００４ 地　　震　　学　　报　　　　　　　　　　　　　 　２１卷　

http://www.dizhenxb.org.cn



区域的历史及现今中强地震投影到６～８层的水平切面上，可看出：研究区内的历史及现今

中强地震的平面分布似乎与速度变异带有关．６级以上强震基本分布于地壳中、下部速度

高梯度区附近，但也有少数高低速交界区未发生过６级以上强震，如内蒙古阿拉善左旗的

吉兰泰地区；另外，在地壳中、下部，在１９２０年海原８．５级地震和１７３９年平罗８．０级地震

震中附近，都存在明显的高、低速带的交汇现象．规模较大的高、低速带，其展布方向与大

震的断裂带走向基本一致，且发生过多次６级以上地震．此现象的产生机制，还需精度和

分辨率更高的地壳三维速度反演，并结合其它地球物理反演结果进行解释和验证．

４　讨 论

（１）从研究结果看，因反演问题的非线性性质，以及台站、地震空间分布的局限性，造

成对源和介质参数缺乏必要的约束，因此本研究结果的相对意义要高于绝对意义；

（２）在反演中加入反射及折射波无疑带来更多的有关源及介质参数的信息，可改善解

的特性，但问题是如何建立莫霍面的模型及其两侧的速度分布．由于折射波Ｐｎ的走时不

仅同莫霍面深度有关，且和其上下两侧速度有关．当引入下地壳壳幔边界速度变化模型

后，对其射线路径的追踪要困难得多．相比之下，反射波ＰＭ 要简单得多．因此，利用更多

的ＰＭ 波资料，同时反演莫霍面形状可能是一种有希望的方法；

（３）层析图像浅层结果与地表地质地貌相一致，以及银川盆地地壳浅部（１０ｋｍ以上）

和深部３２ｋｍ左右的低速区域同过该区的人工地震剖面结果相吻合，说明我们的层析图像

是有一定意义的；

（４）研究区内的６级以上强震，绝大多数发生在地壳中、下部速度梯度带内，且两次８

级以上大震发生在高、低速带的交汇区附近，表明强震的发生与速度的异常变化有一定的

关系．
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