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摘要　利用ＣＤＳＮ以及境外的数字地震台网观测的宽频带体波波形资料，采用体波波形反演

方法，对中国北部及蒙古地区的上地幔平均Ｐ波速度结构以及部分地区的横向不均匀性特征

进行了研究．结果表明，该地区上地幔盖层的Ｐ波速度较低（约７．８～８．０ｋｍ／ｓ），平均盖层

厚度约６０ｋｍ，在４１０和６６５ｋｍ附近存在速度跳跃分别为０．２９和０．５５ｋｍ／ｓ左右的速度间

断面．准噶尔盆地上地幔顶部Ｐ波速度约７．７ｋｍ／ｓ．上地幔盖层具有较高的速度梯度（平均

速度梯度 ＞０．００５５／ｓ）和较大的厚度（９０～１００ｋｍ），在１４０ｋｍ深处Ｐ波速度可达８．２ｋｍ／ｓ

左右．贝加尔湖附近上地幔盖层的平均Ｐ波速度介于８．０～８．０５ｋｍ／ｓ之间，上地幔盖层厚

度约３０ｋｍ．

关键词　　上地幔　Ｐ波速度结构　体波波形反演　中国北部　蒙古

引言

对上地幔径向速度结构详细特征的了解，在地幔物质组成和地球动力学等研究中具有

重要的意义．近年来，尽管基于体波走时和面波频散观测资料的三维速度结构研究取得了

较大的进展，但这些研究的垂向分辨率受方法本身的限制，仍很难对诸如上地幔速度梯度

和速度间断面特征等精细结构提供可靠的约束．

基于观测走时资料的上地幔速度结构反演，不仅需要初至波观测走时，而且需要详细

可靠的三折震相的走时．在震中距１８°～２５°范围内，由于地震体波观测资料中来自不同深

度的回折波产生强烈的相互干涉，后续三折震相的精确走时很难确定．体波波形资料，不

仅包含了初至波和后续震相的走时信息，而且它们的振幅及相对振幅关系对上地幔速度梯

度的变化比较敏感，因此被广泛应用于上地幔速度结构的研究．随着地震观测技术的发展

与合成理论地震图方法的进步，体波波形模拟技术已成为确定上地幔速度结构的重要方法

（Ｇｉｖｅｎ，Ｈｅｌｍｂｅｒｇｅｒ，１９８０；Ｂｕｒｄｉｃｋ，１９８１；Ｇｒａｎｄ，Ｈｅｌｍｂｅｒｇｅｒ，１９８４，ＬｅＦｅｖｒｅ，Ｈｅｌｍ

ｂｅｒｇｅｒ，１９８９）．

体波波形模拟方法利用地震观测记录中的Ｐｎｌ，Ｐ，ＰＰ或Ｓ，ＳＳ等体波震相，通过正演

模拟，摸索出不同深度的速度特征对地震图中体波到时及波形的影响，采用试错法确定研

究区的速度模型．虽然模拟方法在实践中取得了较好的效果，但由于速度结构和地震体波
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波形之间的复杂关系，波形模拟不仅工作量极大，而且在拟合过程的大量试验中容易忽略

较好的模型．特别是在多道记录的拟合中，模拟方法通常需要大量的试验．为了克服模拟

方法的这些弱点，本研究利用 ＷＫＢＪ合成理论地震图作正演，采用求解非线性全局优化问

题的遗传算法作为反演手段，通过波形反演方法（吴建平等，１９９７；吴建平，１９９７）研究上

地幔速度结构．

由于受观测资料的限制，早期的研究大都采用长周期资料推断上地幔平均速度结构

（Ｈｅｌｍｂｅｒｇｅｒ，Ｅｎｇｅｎ，１９７４；Ｂｕｒｄｉｃｋ，Ｈｅｌｍｂｅｒｇｅｒ，１９７８；ＬｙｏｎＣａｅｎ，１９８６），得到的速

度模型分辨率相对较低，主要用于了解上地幔速度结构的总体特征．随着全球宽频带数字

地震台网的建立，利用宽频带体波地震资料研究上地幔精细速度结构及横向不均匀性受到

人们的普遍重视（Ｐａｕｌｓｓｅｎ，１９８７；Ｓｃｈｗａｒｔｚ，Ｌａｙ，１９９３；Ｂｅｃｋｅｒｓ犲狋犪犾．，１９９４）．在中国大

陆地区，王凯和姚振兴（１９８９）、Ｚｈａｏ等（１９９１）和Ｂｅｃｋｅｒｓ等（１９９４）都曾采用波形模拟方

法，利用模拟记录或宽频带数字地震记录，对部分地区的上地幔速度结构进行了研究．但

由于模拟方法本身的限制，这些研究通常很少同时对多个不同地震的观测资料进行拟合，

致使观测资料的震中距分布不太均匀．

本文利用ＣＤＳＮ记录及境外多个不同地震的宽频带数字地震记录资料，采用体波波形

反演方法，对中国北部及蒙古地区的上地幔速度结构进行了研究．

１　资料与方法

对该地区上地幔速度结构的研究，主要采用北纬３５°以北的ＣＤＳＮ台站记录的垂直向

地震Ｐ波记录，同时我们还利用了一部分境外观测资料作为补充．这些台站包括西部地区

的ＧＡＲ，ＡＡＫ台；北部地区位于俄罗斯贝加尔湖附近的ＴＬＹ台．为了获得适合于模拟中

国大陆北部地区的资料，我们对ＨａｒｖａｒｄＣＭＴ震源机制解目录中１９８８～１９９４年发生在北

纬３５°～５５°之间的地震进行了搜索．同时，我们还收集了部分１９９５～１９９６年发生在该地区

的地震．地震观测资料的震中距基本覆盖了８°～４０°的范围．震源和台站位置如图１所示，

表１给出了ＩＳＣ或ＰＳＲＣ（中国地震台临时观测报告）公布的震源参数．这些地震大多分布

在新疆地区以及青藏高原西部和北部地区，其它地区只有少量地震．图１给出了震源和观

表１　地震的震源参数

编号
日　　期

年月日

震源位置

φＮ／（°） λＥ／（°）

深度

／ｋｍ

１ １９８８０８０６ ３６．４９ ７１．０６ 　１９４

２ １９８９０４２０ ５７．１４ １２１．９２ ２８

３ １９９００２０５ ３７．０７ ７１．２７ １０２

４ １９９００５１５ ３５．９９ ７０．４４ １１７

５ １９９００６１４ ４７．８９ ８５．１２ ３６

６ １９９００８０３ ４７．９５ ８４．９７ ３６

７ １９９１０１３１ ３６．０６ ７０．４８ １１２

８ １９９２０８１９ ４２．１０ ７３．５４ ３０

９ １９９３０９１８ ３６．４５ ７１．６０ １１７

１０ １９９３１００２ ３８．１７ ８８．６６ １４

１１ １９９４０６３０ ３６．２５ ７１．０８ ２３２

１２ １９９５１１１３ ５６．１２ １１４．６３ ２４

测台站的分布．由于地震和台站分布的限制，我

们将中国北部和蒙古地区作为一个单元进行研

究．从射线分布看，它主要覆盖了东经８０°～

１２０°、北纬３８°～５０°的范围．

震源参数和震源机制对合成理论地震图具有

重要的影响．了解震源参数变化对合成地震图计

算的影响非常重要．一般说来，不同观测报告给

出的发震时刻差异可用资料的时移表示，但震源

深度的变化对不同震相的相对走时产生显著的影

响．这里，我们利用两次发生在新疆西北部的地

震，对不同震源参数的影响进行解释．表２和３

列出了不同观测报告给出的的震源参数．

从表３可以看出，除了ＨＲＶＤ的报告外，不
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同观测报告给出的发震时刻的最大差异为２．５ｓ，震源深度的最大差异为１７ｋｍ．图２给出

了根据不同观测报告的震源参数计算的合成地震图与观测记录的比较．我们观察到，不同

地震图之间的到时差一般小于０．６ｓ，大大小于发震时刻的差异．这显然是由于震源定位，

特别是震源深度对发震时刻的依赖性决定的．从图中还可以看出，震源深度的变化对体波

波形产生了明显的响应，这种波形的差异主要是由于Ｐ，ｐＰ和ｓＰ不同震相之间相互干涉

形成的．虽然震源深度对直达波和地表反射波之间的到时差产生明显的影响，但对大多数

浅源地震，如果不借助合成地震图的帮助，不可能区分ｐＰ，ｓＰ和ｓＳ震相．我们发现，对于

大多数地震，采用 ＨＲＶＤ报告的震源深度，观测地震图与合成地震图之间的波形差异一般

较小，但 ＨＲＶＤ报告提供的发震时刻与震源位置存在较大的误差．

图１　震源位置及台站分布

表２　不同观测报告给出的１９９０年６月１４日

地震震源参数

观测

报告

发震时刻

时：分：秒 φＮ／（°）λＥ／（°）
深度

／ｋｍ
犿ｂ 犕Ｓ

ＭＯＳ １２：４７：２６．０ ４７．７９ ８５．２１ ４０ ６．４ ６．６

ＢＪＩ １２：４７：２７．２ ４７．９１ ８５．０７ ５４ ５．６ ７．３

ＮＥＩＣ １２：４７：２８．８ ４７．８７ ８５．０８ ５８ ６．１ ６．８

ＨＲＶＤ１２：４７：３２．６ ４７．８８ ８５．１９ ３６

ＩＳＣ １２：４７：２８．５ ４７．８５ ８５．０６ ５４ ６．１ ６．９

表３　不同观测报告给出的１９９０年８月３日

地震震源参数

观测

报告

发震时刻

时：分：秒 φＮ／（°）λＥ／（°）
深度

／ｋｍ
犿ｂ 犕Ｓ

ＢＪＩ ０９：１５：０３．６ ４８．０４ ８４．９８ ２１ ６．０ ６．７

ＭＯＳ ０９：１５：０５．６ ４７．９４ ８５．０２ ３３ ６．２ ６．１

ＮＥＩＣ ０９：１５：０６．１ ４７．９６ ８４．９６ ３３ ６．０ ６．１

ＨＲＶＤ０９：１５：１２．５ ４８．２５ ８５．２８ ３２

ＩＳＣ ０９：１５：０４．０ ４７．９７ ８４．９７ １６ ６．０ ６．２

　　图３给出了这两个地震在同一台站观测记录的比较．可以看出，两个地震在同一台站

的初至波与深度震相ｓＰ之间的走时差没有明显的差异，表明这两个地震具有相近的震源

深度，但从表２和３看，除ＨＲＶＤ的报告外，不同观测报告中这两个地震的震源深度分别

介于４０～５８ｋｍ和１６～３３ｋｍ，存在明显的差异．
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图２　不同地震观测报告的震源参数计算的合成地震图（虚线）与观测记录（实线）的比较．

从上到下分别为ＧＡＲ，ＬＺＨ，ＢＪＩ和ＫＭＩ台的地震记录，图上方为不同观测报告的名称

图３　发生在同一地区的１９９０年６

月１４日（实线）和８月３日（虚线）

地震观测资料的比较

　　从我们的经验来看，发生在中国境内地区的地震，

ＩＳＣ和中国地震台网观测报告的震源位置一般都比较可

靠．根据震源深度和发震时刻存在的相互依赖性，由它

们给出的发震时刻计算的合成理论地震图的初至走时基

本一致．由于在一定的深度范围内，震源机制解对震源

深度的依赖性较小（吴建平，１９９７），我们可以通过远震

波形资料确定地震矩张量和震源深度，或根据查到的

ＨａｖａｒｄＣＭＴ震源机制解，利用单台或多台的观测资

料，采用波形反演方法确定震源深度．对于上述两个地

震，我们通过体波波形反演得到的震源深度均为３６

ｋｍ．一般说来，在反演速度结构之前，我们首先利用较

远的地震记录确定震源深度．在利用单个地震的观测资

料反演时，也可将地震的震源深度作为未知量和速度结

构同时反演．此外，还利用远震记录，通过体波波形反

演对震源时间函数进行了反演．

在上地幔速度结构的研究中，体波波形模拟方法不仅能较好地拟合观测体波的初至走

时，而且能较好地拟合与上地幔速度结构有关的后续震相的走时，以及体波波形的相对振

幅特征，因此，可以较好地确定上地幔速度结构的精细特征．在模拟方法中，对合成地震

图方法的选择往往取决于对特定问题所要求的精度，以及计算中所花费的时间之间进行折

中取舍．反射率法（Ｆｕｃｈｓ，Ｍｕｌｌｅｒ，１９７１）采用传播矩阵，考虑了层状介质中各种反射和转

换，因此比较完整和精确．但反射率法计算时间较长，在一定程度上限制了它在速度结构

研究中的应用．此外，反射率法计算的合成地震图有时与实际观测记录具有相近的复杂

性，使人很难了解合成图中不同震相的意义，反而掩盖了对震相与介质之间关系的理解．
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广义射线（Ｈｅｌｍｂｅｒｇｅｒ，１９６８）和 ＷＫＢＪ方法（Ｃｈａｐｍａｎ，１９７８）具有较为灵活的特点，可以

通过对不同射线组的选择，对特定震相进行计算．人们对现有不同合成理论地震图方法进

行详细研究后发现（Ｂｕｒｄｉｃｋ，Ｏｒｃｕｔｔ，１９７９；Ｃｈａｐｍａｎ，Ｏｒｃｕｔｔ，１９８５；吴建平，１９９７），虽然

不同方法计算的合成理论地震图之间存在一定的差异，但在上地幔范围内，各种方法计算

的体波波形的主要特征基本一致．因此，在波形反演中，采用计算速度较快的 ＷＫＢＪ方法

进行正演计算．

在 ＷＫＢＪ合成理论地震图的计算中，采用的主要震相为Ｐ，ｐＰ，ｓＰ，ＰＰ，ｐＰＰ，ｓＰＰ和

ＰＭＰ、ｐＰＭＰ、ｓＰＭＰ．上述符号中，ｐ或Ｐ代表Ｐ波，ｓ代表Ｓ波．Ｐ表示在震源区地震波以

下行波传播，经反射或回折传播到接收台站的Ｐ波；ｐ代表在震源区地震波以上行方式传

播到地表，例如，ｐＰ和ｓＰ分别代表在震源区地震波以上行Ｐ波和Ｓ波到达地表，经地表一

次反射变成下行Ｐ波传播到接收台站；ＰＰ表示在震源区附近的下行Ｐ波在地幔内部回折

或反射后传播到地球表面，经地表一次反射后传播到观测台站的Ｐ波；ＰＭＰ表示上述反射

不是在地表，而是在 Ｍｏｈｏ面底部．

图４　全球不同地区上地幔Ｐ波速度模型

　　由于波形拟合方法采用试错法确定上地幔速

度结构，拟合过程的工作量极大．这里，我们采

用遗传算法 （Ｂｅｒｇ，１９９０；Ｓｔｏｆｆａ，Ｓｅｎ，１９９１；

Ｓａｍｂｒｉｄｇｅ，Ｄｒｉｊｋｏｎｉｎｇｅｎ，１９９２），通过波形反演

方法（吴建平１９９７；吴建平等，１９９７）确定上地幔

速度结构．为了合理地确定遗传算法中模型参数

可能的变化范围，图４不仅列出了 ＰＲＥＭ 和

ａｋ１３５全球平均速度模型，而且给出了不同区域

的速度模型，其中包括加拿大地盾地区速度较快

的Ｓ２５模型（ＬｅＦｅｖｒｅ，Ｈｅｌｍｂｅｒｇｅｒ，１９８９）、欧洲

西北 地 区 的 Ｋ８ 模 型 （Ｇｉｖｅｎ，Ｈｅｌｍｂｅｒｇｅｒ，

１９８９）、中国大陆地区的 ＷＣＨ 模型 （Ｂｅｃｋｅｒｓ犲狋

犪犾．，１９９４）以及速度较慢的Ｔ７模型 （Ｂｕｒｄｉｃｋ犲狋

犪犾．，１９７８）和加利福尼亚湾的Ｇｃａ模型（Ｗａｌｃｋ，

１９８４）．反演中，速度模型变化范围的选择基本

包容了不同的速度模型．反演中速度模型的离散

间隔小于０．０１ｋｍ／ｓ，允许 Ｍｏｈｏ面、２１０ｋｍ、

４１０ｋｍ和６６０ｋｍ４个间断面的深度发生变化．通常，将 Ｍｏｈｏ面的深度限制在±５ｋｍ的

范围内变化，有时可放宽到±１０ｋｍ；其它间断面一般在±１０ｋｍ左右变化．此外，我们还

将模型划分成６～８个具有不同犙值的层，以调节犙值对波形的影响．为了加快遗传算法

的搜索速度，我们对速度模型的速度梯度进行了一定的限制，在深度大于２２０ｋｍ的区域，

速度梯度必须大于零．

２　结果及讨论

利用８次地震（表１中编号为１，３，４，７～１１的地震）的３６个观测Ｐ波波形资料，对中

国北部及蒙古地区的上地幔速度结构进行了反演．图５给出了Ｐ波观测资料和合成理论地
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震图的比较．图６ａ为图５中震中距３５°～３８°之间的观测波形和合成理论地震图的放大显

示；图６ｂ为反演得到的中国北部以及蒙古地区上地幔平均速度模型．由于我们采用的地

震主要位于新疆西部和西南部地区，因此，反演得到的上地幔平均速度模型中较浅的深度

主要受新疆地区上地幔速度的影响，主要反映了该地区的上地幔顶部的速度特征．表４给

出了相应的上地幔平均速度值．从图６ｂ中可以看出，平均速度模型中上地幔盖层的Ｐ波

速度较低（７．８～８．０ｋｍ／ｓ左右），盖层厚度较小（６０ｋｍ）．从图１中看到，震中距较近的观

测台站主要是ＧＡＲ，ＡＡＫ和 ＷＭＱ，地震和观测台站的大圆路径大多位于塔里木盆地以

外的西北部地区，即天山山脉附近，因此，可以认为该地区的上地幔顶部速度较低．从我

图５　地震观测资料（实线）与合成理论地震图（虚线）的比较

图６　中国北部及蒙古地区的上地幔速度结构

（ａ）图５中３５°～３８．５°范围内观测资料的放大图；（ｂ）反演的上地幔

Ｐ波速度结构与ＰＲＥＭ模型和 ＷＣＨ模型的比较
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们的反演结果看，在２２０ｋｍ以下，该地区的Ｐ波速度普遍低于ＰＲＥＭ 模型的速度；在２００

～４００ｋｍ的范围内，我们的结果与Ｂｅｃｋｅｒｓ等人（１９９４）的中国大陆地区平均速度模型

（ＷＣＨ）基本一致．

表４　中国北部及蒙古地区上地幔平均速度结构

深度／ｋｍ 狏Ｐ／ｋｍ·ｓ－１ 深度／ｋｍ 狏Ｐ／ｋｍ·ｓ－１ 深度／ｋｍ 狏Ｐ／ｋｍ·ｓ－１ 深度／ｋｍ 狏Ｐ／ｋｍ·ｓ－１

０．０ ６．２２９０ １８０．０ ８．１６７８ ３８０．０ ８．８５０８ ６６４．０ １０．７２８６

１５．０ ６．２６９９ ２００．０ ８．２０８０ ４０９．０ ８．９５５５ ７００．０ １０．７５８７

３０．０ ６．３５７１ ２２１．０ ８．２７３０ ４０９．０ ９．２４６１ ７５０．０ １０．８５８７

４２．０ ６．３９４５ ２２１．０ ８．３３９６ ４２０．０ ９．２８１０ ８００．０ １０．９７６３

４２．０ ７．７９７０ ２４０．０ ８．３９２１ ４４０．０ ９．３４２９ ８５０．０ １１．１５０７

６０．０ ７．８０６８ ２６０．０ ８．４９８４ ４６０．０ ９．４００９ ９００．０ １１．３０８０

８０．０ ７．９１４７ ２８０．０ ８．５５９５ ４８０．０ ９．４６９０ ９５０．０ １１．４１２７

１００．０ ８．０５５９ ３００．０ ８．６３０１ ５００．０ ９．５６１９ １０００．０ １１．５１７５

１２０．０ ７．９９０７ ３２０．０ ８．６９０５ ５５０．０ ９．７９８４

１４０．０ ７．９１４３ ３４０．０ ８．７３６４ ６００．０ ９．９４９１

１６０．０ ７．９９４８ ３６０．０ ８．７９０４ ６６４．０ １０．１７９３

　　由于观测资料覆盖了大约１２°×４０°的较大范围，该地区不仅包括了塔里木、准噶尔等

盆地，而且也包括了天山山脉以及蒙古地区的一系列褶皱系，一些地表上显著的地质单元

也在地震观测记录，特别是震中距较小的观测记录中得到反映．

图７　新疆北部地区附近上地幔速度结构

（ａ）速度模型（实线）与图６中反演速度模型的比较；（ｂ）观测

资料（实线）与合成理论地震图（虚线）的比较

　　根据对不同观测资料的反演，我们

发现，该地区上地幔速度结构存在明显

的横向不均匀性，平均的上地幔速度模

型不可能很好地拟合所有地震的宽频带

观测资料，特别是震中距小于１５°的观

测资料．图７给出了３个发生在新疆北

部地区地震的观测资料和反演的上地幔

速度模型．图７ａ为反演结果与北部地

区平均速度模型的比较，速度模型的差

异主要表现在２００ｋｍ以上的上地幔和

４００～６００ｋｍ的上地幔过渡带．由于震

中距较近的射线主要穿过准噶尔盆地，

因此，准噶尔盆地的上地幔顶部速度似

乎很低（约７．７ｋｍ／ｓ），上地幔盖层具

有较高的速度梯度（平均速度梯度 ＞

０．００５５／ｓ）和厚度，在１４０ｋｍ 深处Ｐ

波速度可达８．２ｋｍ／ｓ左右．但由于我

们在６°～１４°内缺乏可以利用的观测资

料，估计盖层底部的深度可能不太可

靠．尽管如此，我们认为该地区的盖层底部深度应大于１２０ｋｍ．
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图８　上地幔速度结构的横向变化

（ａ）观测资料（实线）与合成理论地震图（虚线）的比较；（ｂ）不同路径观测资料反演的上地幔Ｐ波速度结构

　　１９９３年１０月２日发生在青海若羌地区的地震，给我们提供了该地区上地幔顶部横向

不均匀性的又一个证据．图８给出了由一些穿过不同区域的地震观测记录反演的上地幔速

度结构．从反演结果可以看出，从震源沿近正北方到达乌鲁木齐（ＷＭＱ）的观测路径，地壳

平均厚度为４８ｋｍ；上地幔盖层的平均速度较低，约７．９３ｋｍ／ｓ；盖层厚度约为５０ｋｍ，盖

层速度梯度很小．根据由震源沿北西西方向到ＡＡＫ台的观测记录反演得到的速度模型，

上地幔盖层的Ｐ波速度为８．００ｋｍ／ｓ左右．由于低速层的速度差异非常微弱，我们不能很

好地确定盖层的厚度．由于该路径穿过了塔里木盆地的北缘以及天山山脉两个不同的构造

区域，因此，得到的速度模型仅反映了它们的平均响应．从兰州台的观测记录，我们得到

的该路径的平均上地幔Ｐ波速度明显偏高（平均速度＞８．１０ｋｍ／ｓ），上地幔盖层中最大Ｐ

波速度约８．１９ｋｍ／ｓ，盖层具有较高的速度梯度 （从 Ｍｏｈｏ面到１００ｋｍ深度，平均速度梯

度约０．００５／ｓ），盖层的底部深度约为１２０ｋｍ左右，它比中国大陆地区上地幔平均模型的

盖层底部深度（１００ｋｍ）偏大．虽然由北京台记录的Ｐ波波形记录反演的上地幔顶部速度较

大（８．２ｋｍ／ｓ），但盖层底部深度与其它模型基本相同，约为１００ｋｍ．

　　中国北部地区２２０ｋｍ以上的上地幔Ｐ波速度横向不均匀性，也可以在其它一些地震

观测资料中得到验证．图９给出了１９９５年１１月１３日贝加尔湖东北部的一次地震的观测

资料和相应的合成理论地震图．反演结果表明，从震源到海拉尔上地幔盖层的平均Ｐ波速

度约８．０６ｋｍ／ｓ，盖层厚度约６０ｋｍ．穿过贝加尔湖到ＴＬＹ台的路径要求稍低的上地幔盖

层平均速度（约８．０３ｋｍ／ｓ）．贝加尔湖被认为是裂谷带，一般说来，在裂谷带附近通常具

有较低的上地幔顶部速度、较薄的盖层厚度和较低的上地幔低速层．这里，我们没有得到

特别低的上地幔Ｐ波速度，但上地幔盖层较薄的特点可以从Ｐｎ波形的振幅特征中得到证

实．对于上地幔盖层较薄和Ｐ波速度梯度较小的速度结构，Ｐｎ震相通常表现为低振幅的高
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频波（低频部分由于低速层的漏能效应而损失），较厚的盖层和较高的速度梯度，往往因为

盖层中的回折波和在 Ｍｏｈｏ面底部的多次反射波，使得相应的振幅得到增强．反演结果表

明，从震源到ＴＬＹ观测到的振幅较小的Ｐｎｌ，要求平均盖层厚度小于４０ｋｍ．

根据东部地区其它地震的观测资料得到的上地幔顶部速度，一般在７．９５～８．１ｋｍ／ｓ．

考虑到平均速度模型的顶部速度主要受新疆西部地区的影响，因此，中国北部和蒙古地区

的上地幔平均速度模型的盖层速度应适当增加．

图９　研究区东北部上地幔速度结构

（ａ）观测资料（实线）与合成理论地震图的比较（上图为 ＨＩＡ台，下图为ＴＬＹ台）；

（ｂ）反演的速度模型．模型１和２分别对应 ＨＩＡ和ＴＬＹ记录反演的速度模型

３　结论

体波波形反演方法是研究上地幔速度结构的有效手段．在反演过程中，不必像模拟方

法那样考虑观测资料中各种震相与上地幔速度结构之间的复杂关系，整个过程可以自动完

成．它使利用体波波形方法研究上地幔速度结构的工作变得更加灵活方便，有利于上地幔

速度结构的横向不均匀性研究．

震源深度是影响体波波形的重要因素，在利用多个震源的观测资料反演上地幔速度结

构之前，首先必须较好地确定每一个地震的震源深度．

中国北部及蒙古地区的平均上地幔Ｐ波速度结构较低（７．８～８．０ｋｍ／ｓ），平均盖层厚

度约６０ｋｍ，在４１０和６６５ｋｍ附近存在速度跳跃分别为０．２９和０．５５ｋｍ／ｓ左右的速度间

断面．该模型介于构造活动区和稳定地盾区的速度模型之间．研究表明，该地区上地幔Ｐ

波速度结构存在明显的横向不均匀性特征．准噶尔盆地上地幔顶部Ｐ波速度约７．７ｋｍ／ｓ，

上地幔盖层具有较高的速度梯度（平均速度梯度 ＞０．００５５／ｓ）和较大的厚度（９０～１００

ｋｍ），在１４０ｋｍ深处Ｐ波速度可达８．２ｋｍ／ｓ左右．贝加尔湖附近上地幔盖层的平均Ｐ波

速度介于８．０～８．０５ｋｍ／ｓ之间，上地幔盖层厚度约３０ｋｍ．
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