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摘要　收集山西省数字台网记录的深源远震Ｓ波，采用Ｓ波理论波形拟合的方法，获得了山

西省境内共６个台站下方的剪切波速度结构．结果显示，该省区域内地壳厚度普遍较厚，其

中４个台站地壳厚度均在４０ｋｍ以上；同时地壳均为高低速层相间结构，且不同地区的台站

呈现不同的速度结构特征，同一构造区域周围的台站显示了区域相似的特点．最后，结合多

次中小地震的优势深度层位，讨论了多震层与高低速层结构的相关性．

关键词　　Ｓ波　波形拟合　速度结构　低速层　多震层
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引言

山西隆起区西邻鄂尔多斯块体，东部为太行山山前断裂带，北部是阴山褶断带及其南

缘活动断裂所伴随的河套、包头断陷盆地，南部是秦岭褶断带北缘大断裂所伴随的渭河断

陷盆地．其内部由一系列北东向的断陷盆地组成，结构复杂，各盆地之间差异较大．该地

区历史上发生过多次破坏性地震，近１０年来先后发生了大同阳高６．１级、５．８级，张北

尚义６．２级、５．６级等多次５级以上地震，强震活动频次高，破坏性强，且山西省又是我国

重要的煤炭基地．鉴于该区地震地质、构造、资源等的重要性，促使众多的学者从各方面

对其进行研究．

山西地区小震频繁，具备地震记录和研究的良好条件．“九五”中国地震局台站改造期

间，为加强地震的监控能力，山西省改造建设了一大批数字地震台站．山西省数字地震台

网于２０００年９月投入试运行，数字观测的开展为研究该地区的速度结构提供了良好的数

据基础．其台站分布见图１．本研究利用Ｓ波波形拟合，得到了山西省６个台站下方的剪切

波速度结构，发现台站下方均是高低速层相间结构，而且低速层与地震深度优势层位关系

密切．

 国家重点基础研究发展规划项目《大陆强震机理与预测》（Ｇ１９９８０４０７０５）资助．

２００２０５１７收到初稿，２００２１２２７收到最后修改稿，２００３０２０１决定采用．
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图１　山西数字遥测地震台网台站分布图

１　理论与方法

１．１　地震资料选取及预处理

为了求得地震台下１００ｋｍ左右壳幔Ｓ波

速度结构，对于纯Ｓ波输入，最慢到达的直达

Ｓ波从底层到地表约需３０多秒，因此，本研

究使用深源远震Ｓ波震相波列３２ｓ长度已经

足够．选择震源深度大于１００ｋｍ的深震，保

证了始端３０ｓ记录波形不受震源上方介质结

构的影响．选择Δ＝４０°～６０°，由走时曲线可

知ＰＳ，ＰｃＳ，ＰＰＳ，ＳｃＳ，ＳＳ等震相都不构成干

扰；选择远震同时保证了入射台站下方均匀介

质底部的入射角比较小，当入射角小于４０°

时，透射波能量占绝大部分，保证了波形记录

幅度较大、震相尖锐清晰；同时，使地震射线最低点不触及核幔边界，并减少上地幔２０°间

断面和低速层对波形的影响．考虑到大地震的震源过程复杂导致波形复杂，而中等远震的

震相在短周期记录图上较难识别，故一般选用体波震级６级左右的深源远震地震记录作为

分析的对象．如果是纯Ｓ波近垂直入射台下，从理论上可论证径向主要反映的是入射源函

数，它不同于震源处初始源函数，它包含的是源发射经长途地幔旅行畸变的综合效应．经

过台下层状介质的多次转换和多次反射后叠加，波形变化将携带台下介质结构信息．与Ｐ

波输入不同的是，介质对ＳＶ波的敏感性主要体现在垂直向记录上．图２用脉冲波形输入

不同的速度构造模型，实际验证了这一理论．从图中可以看到，对于不同的介质结构，脉

冲响应在径向基本没有变化，在垂直向则随结构变化而得到不同的波形．这是本研究反演

台下横波速度结构的理论基础．

　　由于台站本身岩性及结构的差异，有些台站本底噪声较高，加之远震的Ｓ波幅度又不

是很大，导致Ｓ波震相识别困难．况且我们使用的是位移记录资料，而山西数字台网均是

短周期速度平坦型记录仪器，因此我们对资料首先进行预处理，即首先将速度记录转换成

位移记录；对于噪声较高，震相不够清晰的台站，我们采用两种方法来处理：① 滤波．采

用一阶汉宁窗低通滤波消除高频噪声干扰；② 震相相关识别．选择水平方向记录到的比较

清晰的Ｓ波震相到时，与其它方向对比，从而识别不同方向的Ｓ波震相到时，或者截取一

段清晰的Ｓ波初至波形，做与其它两个方向同一时段的滑动相关，将相关系数最大点作为

这个方向的Ｓ波初至．

将处理后得到的较为清晰的Ｓ波两个水平方向的记录合成到震中至台站所形成的大圆

弧上，作为径向分量，垂直向分量不变．

１．２　波形拟合理论和方法

本研究仅讨论深源远震Ｓ波入射台下壳幔层状介质结构情况．每层介质为水平、均

匀、各向同性和完全弹性．如图３所示，第狀界面是被拟合的台下介质的底界面，是Ｐ波

的位移势函数，χ是ＳＶ波的位移势函数，上标“＋”表示下行波，“－”表示上行波．由于只

有ＳＶ波入射，故
－
狀＋１＝０，它产生反射Ｐ，ＳＶ和透射Ｐ，ＳＶ波，地表自由面应力为０．
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图２　不同速度结构模型下的脉冲响应 图３　台站下方介质结构模型

　　对于位错点源，ＳＶ 波地表位移径向分量和垂直分量的频率域表示式是（姚振兴，

１９７９）

犝（ω）＝∑
２

犿＝０∫
∞

０

犇狊犿犚狌ｅ
－犫狊狕狊犑犿（犽狉）ｅ

犻犿θ犽ｄ犽

犠（ω）＝∑
２

犿＝０∫
∞

０

犇狊犿犚狑ｅ
－犫狊狕狊犑犿（犽狉）ｅ

犻犿θ犽ｄ

烅

烄

烆
犽

（１）

将剪切位错点源的震源系数犇狊犿 代入式（１），应用贝塞尔函数的远场近似表达式和稳相法

（朱碚定，李幼铭，１９８５），求得Ｓ波发射的高频远场位移近似，即台站记录位移谱为

犝（ω）＝犚狌（ω，γ）·犐（ω）·
犕０
４πρ狊
犉（ω）·犌（犚）∑

２

犻＝０

犃犻（λ，δ，θ）·犛犞犻

犠（ω）＝犚狑（ω，γ）·犐（ω）·
犕０
４πρ狊
犉（ω）·犌（犚）∑

２

犻＝０

犃犻（λ，δ，θ）·犛犞
烅

烄

烆
犻

（２）

式中，犃犻（λ，δ，θ）是震源方向发射系数，犛犞犻（γ）是震源破裂时点源、偶极源和位错成份的

权系数，它们分别为

犃０（λ，δ，θ）＝
１

２
ｓｉｎ２δｓｉｎλ

犃１（λ，δ，θ）＝ｃｏｓδｃｏｓλｃｏｓθ＋ｃｏｓ２δｓｉｎλｓｉｎθ

犃２（λ，δ，θ）＝
１

２
ｓｉｎ２δｓｉｎλｃｏｓ２θ－ｓｉｎδｃｏｓλｓｉｎ２

烅

烄

烆
θ

（３１）

犛犞０ ＝
犻３
２

ｓｉｎ２γ

β
２
狊

犛犞１ ＝
犻（２ｓｉｎ２γ－１）

β
２
狊

犛犞２ ＝
－犻ｓｉｎ２γ
２β

２

烅

烄

烆 狊

（３２）

犚狌，犚狑是层状介质的垂向和径向位移响应，包含各层介质的Ｓ波速度β犼、层厚度犱犼，犼＝１，
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２，…，狀＋１和γ，ω因子，γ是Ｓ波离源角；λ，δ，θ分别为位错面的错滑角、倾角和方位角，

而θ＝θ狉（台站方位角）－θ狊（位错面走向），β狊为源处Ｓ波速度，犐（ω）为仪器响应谱，犉（ω）为

源函数的时间谱，犌（犚）是几何扩散因子，犚是震源距，犕０ 是地震矩，ρ狊是源处密度．

对于纯Ｓ波入射，层状介质的垂向和径向位移响应表达式为（束沛镒等，２００２）

犚狌 ＝－犽·
犎１３

犎１１犎３３－犎３１犎１３
·χ

－
狀＋１

犚狑 ＝犽·
犎１１

犎１１犎３３－犎３１犎１３
·χ

－
狀＋

烅

烄

烆
１

（４）

　　 式（２）中除犚狌，犚狑，犐（ω），犉（ω）外，其它参数的乘积对于任一具体的地震台站和地震

都是一个常数，波形对比时经归一化处理后这些参数实际不起作用．计算理论地震图时所

用的震源函数有各种不同的取法，本研究的震源时间函数直接取记录波形的头几个波列

（朱碚定，李幼铭，１９８５），以径向记录的最大振幅为准，前后各取１～２组波列，作为输入

的震源时间函数，经过傅立叶变换到频率域即犉（ω）．给定一层状介质模型，在频率域中经

过一系列传递矩阵的运算得到理论波形，变换到时域后与台站记录仪器的响应函数做反褶

积，分别得到该模型的Ｓ波记录径向位移狌（狋）和垂向位移狑（狋）理论图．用试错法不断改变

介质各层参数（包括各层的速度和厚度），使理论地震波形达到与实际Ｓ波记录波形可对照

程度，这个可被接受的模型即所要反演的地震台下方的横波速度结构．

２　台站下方剪切波速度结构反演

２．１　各台犛波波形拟合和剪切波速度结构反演

截取各台径向记录的前几个波形作为近似垂直入射壳幔底层的源波形，利用上面介绍

的方法计算得到垂直向的理论地震波形，然后与实际观测波形进行对比，调整模型中各层

介质的层厚和层速来对应波形记录中不同子波列的到时和幅度起伏，使得波形能够比较吻

合．对于每一个台站都给出尽可能多的模型做对比，力求找到适合几个不同震例观测结果

的模型．

为保证结果的可靠性，每个台站我们均选取２～３个震例同时拟合，直到几个震例波形

都得到较好的拟合结果，才把该模型作为该台速度模型．由于该台网观测时间短，所以收

集的资料有限．本次我们共得到６个台站的地下剪切波速度结构，有山自皂、右玉、苛岚、

昔阳、离石和夏县台．所使用的震例信息见表１（发震时刻是国际标准时间）．

表１　地震参数

时间

年月日

发震时刻

时：分：秒
λＥ

／（°）
φＮ

／（°）

深度

／ｋｍ

震级

犕ｂ
台站代码

２０００１２１０ １８：５８：３６．５６ １２７．３８ ０．０５ １５０ ５．７ ＫＬ１，ＸＸ１，ＸＹ１

２００１０２１６ ０５：５９：０９．４８ １１７．４９ －７．１６ ５２１ ６．１ ＫＬ２，ＬＳ１，ＳＺＺ１，ＸＸ２，ＸＹ２，ＹＹ１

２００１０２２５ ０２：２１：５９．５９ ７０．８８ ３６．４２ ２０２ ６．３ ＬＳ２

２００１０３１４ １８：５６：１８．８８ １２１．８９ ０．４５ １０９ ６．０ ＫＬ３，ＬＳ３，ＳＺＺ２，ＸＸ３，ＸＹ３，ＹＹ２

图４分别为各台的原始波形及理论拟合曲线．从以上波形来看，虽然我们已经做过一

些简单的滤波，但有些台站仍然存在高频信息，这可能也与记录中的不同频段的本底噪声

有关，而且由于径向是两个水平方向的合成，所以任何一个方向的波形不纯净都会影响到
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合成后的波形．由于篇幅所限，图４中只有离石和苛岚台给出了垂向和径向两个方向的记

录，其余台站只给出垂向的理论波形和观测波形．从离石和苛岚台的资料可以看出，记录

的震例观测波形与我们的理论推论相吻合，即Ｓ波记录的径向波形相对简单，垂直向相对

复杂，对地下介质更为敏感．

图４　各台最佳模型的波形拟合与观测图形对比．细线为理论波形，粗线为

实际记录波形；第一列为垂向，第二列为径向．除苛岚和离

石台外，其余４个台均只给出垂向记录

所得到的６个台的地下剪切波速度结构见图５，图中台站顺序按纬度从北到南排列．

速度结构及分层的具体数据列于表２．

２．２　离石台速度模型检验

拟合过程中我们主要依靠以下几点来保证模型的可靠性：一是几个震例的相互校验，

而不是仅仅选用一个比较好的波形结果；二是给出尽可能多的模型，进行大量的试验．每

个台站都给出了几十个差异明显的模型，从不同的方向进行收敛试验．为检验模型的分辨

率，我们以离石台为例，改变模型，看理论波形会产生什么变化．图６给出了检验结果，我

们去掉了第一个低速层，结果３个震例的理论波形都明显偏离了实际波形，因此，我们给

出的结果还是非常可靠的．
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表２　各台地下速度结构分层及速度值

Ｎｏ．

山自皂台

层厚

／ｋｍ

层速

／ｋｍ．ｓ－１

右玉台

层厚

／ｋｍ

层速

／ｋｍ．ｓ－１

苛岚台

层厚

／ｋｍ

层速

／ｋｍ．ｓ－１

昔阳台

层厚

／ｋｍ

层速

／ｋｍ．ｓ－１

离石台

层厚

／ｋｍ

层速

／ｋｍ．ｓ－１

夏县台

层厚

／ｋｍ

层速

／ｋｍ．ｓ－１

１ ３．００ ３．１２ ３．００ ３．１２ ３．００ ３．００ ３．００ ３．０２ ３．００ ２．９０ ２．００ ２．６０

２ ６．００ ３．４４ ７．００ ３．４４ ６．００ ３．３５ ４．００ ３．３４ ６．００ ３．３５ ９．００ ３．４２

３ ５．００ ３．７０ ５．００ ３．７０ ５．８０ ３．０５ ４．００ ３．８０ ５．００ ３．０５ ８．００ ３．８７

４ ６．００ ３．４２ ６．００ ３．４２ ６．００ ３．８５ ６．００ ３．４２ ６．００ ３．８５ ７．００ ３．３５

５ ６．００ ４．００ ６．００ ４．００ ６．００ ４．００ ６．５０ ４．００ ６．００ ４．００ ６．００ ４．００

６ ６．００ ３．５８ ６．００ ３．３８ ５．００ ３．５５ ６．００ ３．６８ ５．００ ３．５５ ６．００ ３．５２

７ ５．００ ４．１２ ５．００ ４．１２ ４．００ ４．１２ １０．００ ４．１５ ４．００ ４．１２ ６．００ ４．１０

８ ２０．００ ４．５１ ５．００ ３．７５ １０．００ ３．８０ ２０．００ ４．５０ １０．００ ３．８０ ２０．００ ４．６１

９ １５．００ ４．４０ ２０．００ ４．５１ １５．００ ４．５１ １５．００ ４．３９ １５．００ ４．５１ １５．００ ４．７５

１０ ５．００ ４．６８ １５．００ ４．４０ １５．００ ４．４１ ５．００ ４．６２ １５．００ ４．４２ ２０．００ ４．５０

１１ ５．００ ４．６８ ５．００ ４．６２ ５．００ ４．６０ １５．００ ４．６８

图５　各台地下剪切波速度结构

３　结果分析

由表２和图５可见，山西省大部分

地区地壳厚度都比较厚，西部鄂尔多斯

块体边缘的几个台站更为明显，其中苛

岚为４５．８ｋｍ、离石４５ｋｍ、右玉４３

ｋｍ，南部的夏县为４４ｋｍ．东部的两个

台站相对较薄，山自皂仅为３７ｋｍ，昔

阳为３９．５ｋｍ．

祝治平等（１９９９）曾利用深地震测

深结果，研究山西中南部的壳幔速度结

构．其结果显示，临汾盆地附近地壳厚

度稍薄为３９ｋｍ 左右，太原盆地附近

为４０ｋｍ左右，往西地壳厚度更厚为

４２ｋｍ以上．这与我们得到的地壳厚度还是基本吻合的．

图６　离石台模型检验结果（去掉第一个低速层，只给出垂向记录）

张成科等（１９９９）通过宽角反射／折射剖面得到的山西北部的二维Ｐ波速度结构显示，

大同及其邻近地区地壳厚度为４２～４３ｋｍ．上地壳存在明显低速层，埋深１１～１２ｋｍ，速度

为６．０～６．１ｋｍ／ｓ，厚度为４．０～５．０ｋｍ；中地壳为负梯度层，下地壳上部存在局部的６．３
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～６．４ｋｍ／ｓ的低速体．我们得到的位于大同震区的山自皂台相对而言地壳厚度比较薄，同

样存在两个低速层：第一个低速层的深度为１４～２０ｋｍ，Ｓ波速度为３．４２ｋｍ／ｓ（Ｐ波近似

为５．９２ｋｍ／ｓ）；第二个低速层的深度为２６～３２ｋｍ，Ｓ波速度为３．５８ｋｍ／ｓ（Ｐ波近似为

６．２ｋｍ／ｓ），基本与他们的结果对应，但第一个低速层的埋深更深一些．

从我们拟合得到的速度模型来看，山西省这几个台站下方的地壳结构均是高低速层相

间结构．有些台站下面甚至多达３个低速层，如苛岚、离石和右玉台，其它台站地壳中也

存在２个低速层．同时从图５中还可以看出，台站下方速度结构因其地理位置的不同具有

各自的区域相似性，其中苛岚和离石分层结构与各层速度值非常相近，除了３个几乎相同

的低速层之外，同样在下地壳存在厚达１０ｋｍ低速层；山自皂和右玉分层结构及各层速度

值比较相似，不同的是右玉在下地壳多了一个低速层；昔阳和夏县则呈现出各自不同的特

点，昔阳是下地壳较厚．而夏县则上地壳较厚，这些特征反映了山西省地壳速度结构具有

明显的横向不均匀性．而几个台站比较共同的特点是，上地幔速度普遍偏低，均在４．５０

ｋｍ／ｓ左右，只有南部的夏县台除外．

刘宝峰等（２０００）研究了山西省北部地区的Ｓ波速度结构，发现蔚县与天镇之间的Ｓ波

速度结构分别在上地壳底部和中地壳存在低速层，与山自皂台下的两个低速层相对应，只

是山自皂台下的低速层更深．他们得到的山西北部地区的上地幔速度为４．４３～４．５０

ｋｍ／ｓ，而我们得到的山西省大部分地区上地幔速度均在４．５０ｋｍ／ｓ左右，都是比较低的．

华北新生代坳陷的形成与上地幔隆起有直接关系，上地幔的隆起导致下地壳物质侧向流动

使太行山及其西侧地壳厚度增加，可见，山西高原普遍受到了上地幔隆起、地幔物质上涌

的影响，上地幔顶部较低的Ｓ波速度反映了这个特征．

４　地震与深部速度结构关系的探讨

为研究地震深度分布与深部速度背景的关系，我们选用了中国地震局地球物理研究所

给出的地震目录中１９９７～１９９９年发生在山西省境内的地震，并剔除其中没有给出深度的

地震记录（图７），震级范围为犕Ｌ１．０～５．０，地震次数共９３２次．

图７　山西省小震分布图

（ａ）震中分布；（ｂ）深度分布

从图７ｂ的小震深度分布图中我们可以看到，３个盆地区呈现了各自不同的地震分布

特点，其中大同震区震源深度最浅，地震集中分布在７～１５ｋｍ 范围内．王鸣和王培德

（１９９２）在大同震区布置加速度仪器，自１９８９年１０月２７日起的１８天内，观测到可定位地

７４３　４期　　　　　　张学民等：山西省部分台站下方Ｓ波速度结构研究及与地震关系探讨
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震８１次，深度分布为０～１５ｋｍ；王焱等（２００２）利用大同地震台网的资料，对１９９９年１１～

１２月发生在大同震区的地震进行了重新定位，地震深度的分布范围为５～１７ｋｍ；山西省

地震局得到的１９８９年和１９９１年两次地震序列的地震定位结果显示的深度分布为５～１７

ｋｍ，优势分布为７～１６ｋｍ．从以上的结果可见，大同震区的地震分布在１６ｋｍ以上比较

集中，比较深的地震很少，与中国地震局地球物理研究所的目录结果基本相同．我们所研

究的台站中，山自皂台最靠近大同震区，该台第一个低速层的深度为１４～２０ｋｍ，可以看

到，该地区多震层的深度正好对应了低速层上面的高速层，还有部分地震发生在高低速层

转换处或低速层的顶部．１９８９年１０月１９日大同阳高地区发生的６．１级强震，深度为１３

ｋｍ，正好位于低速层上方的高速层内．

临汾地区是历史强震多发区，到目前为止仍然地震不断．从图７中可以看到，该区地

震除了多发生在脆性的上地壳内（７～１２ｋｍ），中、下地壳的地震也比较多，最大深度达到

３４ｋｍ左右．胡新亮等（２００２）采用ＢＬＯＣ９１计算机定位程序，重新对该地区的现今地震进

行了定位分析，他们收集了１９８７年１月～１９９９年７月该震区共１６７０次地震．其中定位结

果小于５ｋｍ的地震为８８７次，小于１５ｋｍ的地震有６７０次，结果比原来的定位结果更为

集中，也更加可信．同样，该地区的地震深度从４ｋｍ变化到３４ｋｍ，绝大多数的地震分布

在５～１５ｋｍ，峰值是８～１２ｋｍ．比较靠近临汾盆地的台站是夏县台，其两个低速层的顶部

埋深分别为１９和３２ｋｍ，所以，该地区的多震层也是位于第一个低速层上面的脆性层内．

另外，由于其下地壳的低速层深度远大于山自皂台（该台第二个低速层的顶部埋深２６

ｋｍ），而且低速层的速度也低于山自皂台．我们看到，临汾震区的一些地震分布也比较深．

可见，地震的分布与低速层的埋深是相关联的．

大陆多震层是大陆地壳中地震震源呈优势集中所构成的“层次”，被视为陆壳内的“蕴

能层”、陆壳组合中的“能干层”、陆壳动力学行为中的“信息层”．其结构、介质性质及其

内、外环境是制约地震，尤其是强震在该层内孕育、发生的重要因素（Ｓｃｈｏｌｚ犲狋犪犾．，１９７３；

Ｓｃｈｏｌｚ，１９８８，１９９０；马宗晋等，１９９０）．随着地震观测精度的提高和其它观测技术的进步，

国内外学者就多震层的性质开展了大量深入的地震学、地球物理学以及岩石学等各方面的

研究，以期对大陆地震的成因问题有更深刻的认识，其中刘福田等（１９８６）、刘建华等

（１９８９）、孙若昧等（１９９１，１９９３）、孙若昧和刘福田（１９９５）、薛广盈等（１９９７）对华北地区、南

北带、京津唐以及渭河等地区的三维地震层析成像研究显示，壳内高速层与壳内多震层基

本一致．他们认为，上、中地壳内高速体及其下方低速体的存在是强震孕育的重要基础；

徐常芳（１９９７）、Ｍａｒｑｕｉｓ和Ｈｙｎｄｍａｎ（１９９２）研究壳内高导层发现，很多地区的壳内低阻层

就是壳内低速层，绝大部分地震发生在高导层以上的地壳中；Ｂｏｄｒｉ和Ｉｉｚｕｋａ（１９９３）、Ｆｕｒ

ｌｏｎｇ和Ａｔｋｉｎｓｏｎ（１９９３）、Ｐａｓｑｕａｌｅ等（１９９７）、Ｓｕｇｒｏｂｏｖ和Ｙａｎｏｖｓｋｙ（１９９３）研究地表热流

和地温分布发现，地温控制了区域的最大地震深度，通常壳内地震活动的截止温度约为

３００℃～４００℃；华北北部通过转换波揭示的地壳结构表明，多震层是Ｇ界面（变质基底顶

面）为顶面，Ｃ界面（康氏面）为底面的一个结构层（邵学钟，张家茹，１９９２）．因此可以看

出，多震层与低速体、高导层以及地热流等都存在一定的相关性，是一个介质的物理或化

学性质不均一的地方．

从本研究得到的剪切波速度结构来看，山西省大部分地区都是高低速层相间结构，而

多震层正好对应了Ｓ波低速层上面的高速层，同时地震的深度分布还受到更深部低速层的

８４３ 　地　　震 　　学　　报　　　　　　　　　　　　　　　２５卷

http://www.dizhenxb.org.cn



控制和影响．岩石的变形行为受温度、围压、受力时间、流体的作用等多种因素制约，深度

变化主要影响温度和压力．在浅部，随着温度的增加，岩石强度也不断增加，而增加到一

定深度时，岩石强度随着深度的增加而减小．这个深度就是脆韧转换的深度，在此之上的

岩石基本处于脆性变形范畴，在此之下的岩石基本处于韧性变形范畴，多震层正是处于脆

韧转换的深度位置（Ｐａｖｌｅｎｋｏｖａ，１９８８；杨主恩，林卓然，１９９２）．刘若新和张家声（１９９２）对

太行山吕梁山地区的出露岩石进行了研究，发现中地壳温压条件下的岩石变形主要表现

为固态流变，长英质岩石在中地壳下部表现为整体的塑性变形形状，而在中地壳上部表现

出准塑或准脆性的整体变形性状，向上过渡到上地壳的脆性变形．从我们的结果来看，易

震层更倾向于分布在韧性层上方的脆性层内或两者的交界面附近，真正发生在韧性层内的

地震不多，但如果下部出现比较明显的低速层，仍会影响整个地区的地震震源深度的分

布．从物理性质而言，脆性层更易破裂，其内部裂隙较多，因此较容易发生地震；而更深部

流变介质的存在则会把下地壳的应力向上传递，遇到脆性增加的介质就会引发地震，从而

导致中地壳下部地震的发生．剪切波对具有流变性质的介质或熔融体比较敏感，台站下方

低速层的存在说明该层介质脆性降低、韧性增加的特性．根据有限元法计算壳内应力场分

布情况，如果脆性地壳的下部是一个塑性软弱层（低速高导层），当这种体系受到侧向外力

的作用时，上部脆性地壳的应力将会得到增强，因为塑性软弱层将其所受的力与深部岩浆

活动的垂直作用力一并转移给上部的脆性地壳（刘国栋，１９８４），因此对上部脆性的应力状

态起放大作用．这可能是强震多发生在低速层上面的高速层内，也就是脆性层内或高低速

层交界面的原因．可见，高低速层相间结构，尤其是低速层的存在与分布深度，是影响地

震发生的重要因素．
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