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摘要    用 Rayleigh 波层析成像研究青藏高原地壳上地幔方位各向异性. 收集了包括

近年来在云南和川西藏东地区布设的流动台网在内的青藏高原及周边地区宽频带地

震台站的记录, 使得大部分地区有理想的射线覆盖, 因此反演结果获得较高的分辨. 
模型分辨率的测试表明, 大于 400 km 范围内的各向异性特征以及大于 2%的各向异性

强度是可靠的. 青藏高原内部的方位各向异性具有与大地构造相似的分区特征. 高原

东部大部分地区地壳各向异性强度大于 2%, 且表现为环绕喜马拉雅东构造结的顺时

针旋转. 在垂直方向上, 高原内部的上地壳、下地壳和岩石圈地幔的各向异性方向基

本一致,也与 GPS 所观测到的速度场和 SKS 快波方向基本一致, 揭示高原下方的岩石

圈变形是垂直连贯变形. 在高原外部的云南地区, 地壳和上地幔岩石圈方位各向异性

的强度均小于 2%, 因此 SKS 波从核幔边界至台站间产生的分裂应主要归因于软流圈. 
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青藏高原是印度洋板块与欧亚板块碰撞的产物. 

自 20 世纪 70 年代以来, 地球科学家们根据不同的青

藏高原隆升和变形机制对印度洋板块和欧亚板块的

碰撞提出了多个板块碰撞模式, 例如 “挤出说”或“逃
逸说”的运动学模式 [1]和“连续变形”的动力学模式 [2]. 
深部地球物理观测是评价这些模式正确与否的主要

证据之一. 利用高原及其周边地区的宽频带地震资

料对碰撞模式的检验必将加深对板块碰撞过程的理

解. 其中, 地震各向异性的研究在推断大陆的深部结

构和演化的含义以及大陆下方的地幔变形方面提供

了许多新证据, 因而近年来越来越受到关注 [3,4]. 地
幔的各向异性被认为是由于地幔物质形变导致橄榄

岩中晶格的优势趋向所引起的, 而板块运动则在很

大程度上决定了地幔各向异性的大小和方向. 因而

地幔各向异性被认为是地幔动力学的重要参数. 近

年来, 全球各地的宽频带地震台站数量大幅度地增

加, 这些丰富的观测资料有助于深入探讨地壳形变

与上地幔形变之间的关系以及大陆岩石圈流变性质.  
20 世纪 80 年代以来, 国内外许多地震学家利用

地震体波资料和面波资料研究青藏高原的地壳上地

幔结构 [5~18], 并利用远震SKS波分裂研究高原下方的

上地幔各向异性 [19~28]. Hirn等 [20]把地震各向异性作

为喜马拉雅和青藏高原下方的地幔流的指示, 认为

青藏高原的各向异性是由于水平面内的差异剪切变

形导致晶体重新定向或液体充填的裂隙定向排列引

起的. Lave等 [22]认为青藏高原内部地震波各向异性

是由于在岩石圈向东挤出运动的拖动下, 软流圈内

水平剪切变形所致. 利用左旋剪切的岩石圈变形模

型可以获得对大地测量和SKS波分裂所组成的数据

集的最佳拟合(Holt等 [29]).  
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地震面波层析成像方法可以同时获得地壳上地

幔 S 波速度结构和方位各向异性. 远震体波由于陡峭

的入射使得在垂直方向上的分辨较低, 水平传播的

面波则能够提供一定程度的垂直分辨. 因此, 面波层

析成像是地壳上地幔各向异性知识的重要来源. 在
近期的青藏高原地球动力学研究中, 壳幔变形和耦

合的问题是当前研究的热点之一. 这一问题的解决

不但需要有地幔各向异性的知识, 而且还要有地壳

各向异性的知识. 本文试图利用青藏高原及其周边

的宽频带数字记录作Rayleigh面波的层析成像, 以获

得青藏高原下方从地壳到岩石圈地幔的方位各向异

性图像, 并探讨壳幔变形耦合的构造意义.  

1  研究区域及数据 
青藏高原是地球上面积最大和海拔最高的高原. 

它由多个地体在不同的地质年代拼合而成, 从南到

北为喜马拉雅地体、拉萨地体、羌塘地体、松潘-甘
孜-可可西里地体、昆仑-柴达木地体(尹安 [30]). 高原

北部与塔里木盆地相邻, 东北部与祁连地体相邻. 高
原南部和西南部是印度板块, 东南部为缅甸板块、滇

缅泰板块、印支板块和扬子板块(图 1).  
本文研究的范围为青藏高原及其邻近区域

(18°~45°N, 70°~115°E). 选取天然地震资料的标准是: 
Ms≥4.8, 震中距大于 700 km, 震源深度不超过 60 km, 
且记录中面波发育. 为确保有较好的射线覆盖, 面波

资料的收集扩大到较大范围(5°~50°N, 68°~135°E)内
的宽频带地震台站. 它们是: CDSN 的台站, 1991~ 
1992 年 PASSCAL 台站, 1994 年和 1999 年 INDEPTH
台站, 美国 IRIS 计划在中国西部相邻国家的地震台

站, 以及 2002 年建成的国家数字地震台网.  
在国家自然科学基金会的资助下, 我们分别于

2000~2001 年和 2004~2006 年期间在云南和川西藏东

地区布设宽频带流动台网(35 个台站), 共收集到面波

波形数据 1520 条, 使得青藏高原的射线覆盖有较大

的改善. 图 1 和 2 分别显示了本文研究区域内地震台

站和路径的分布. 虽然事件和台站的不均匀分布不 

 
图 1  青藏高原及邻区构造简图 

▲ IRIS 和中国国家数字台, △ 流动台. MBT: 主边界逆冲断裂; IYS: 印度河-雅鲁藏布江缝合带; BNS: 班公-怒江缝合带; JS: 金沙江缝

合带; AKMS: 阿尼玛卿-昆仑-木孜塔格缝合带; SQS: 南祁连缝合带; Altyn: 阿尔金缝合带; 图中(a)~(c) 3 个虚线框为讨论方位各向异性

随深度变化的区域(见图 6) 
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图 2  研究区域的射线覆盖( T = 31.6 s) 

 
可避免使各单元的射线覆盖程度有变化, 但它们总

体上提供了对整个青藏高原稠密的覆盖. 当我们用

(1°×1°)为网格单元划分研究区域时, 除研究区域的

西南部(印度及巴基斯坦中南部)外, 通过每个单元的

射线数在 100 和 750 之间变化, 从而确保了数据的重

复度. 在反演中选用了频散曲线比较光滑的路径. 首
先进行初步反演, 然后删除少数拟合残差较大的路 

径, 最终反演所采用路径总数最多为 5941 条(T = 
39.8 s), 最少为 1916 条(T = 184 s), 其中 10~125 s 周
期内超过 4000 条(见表 1).  

2  方法 
根据Smith和Dahlen[31]的方法, 弱各向异性介质

中Rayleigh波速度的方位相依关系可以用下列形式表

示: 
C(θ, ω) = A0(ω) + A1(ω)cos2θ + A2(ω)sin2θ,   (1) 
其中ω是角频率, θ是从波数矢量的方位角, 系数A0是

各向同性介质的速度, A1和A2用于计算方位各向异性

的强度和快波方向. 由Rayleigh波反演获得的参数组

包括每一个深度上的各向同性项和 2 个方位角项, 后
者表示 cos(2θ ), sin(2 θ )相对于快波方向的变化. 面
波对剪切波的各向异性效应主要体现在两个方面 : 
第一是偏振各向异性或径向各向异性, 它通常包含

在解释 Love 波和 Rayleigh 波观测到的速度之间的差

异中; 第二是速度对波传播的方位的相依关系. 如果

剪切波的方位各向异性能够包含在层析成像反演中, 
有可能改善对地壳和上地幔结构的理解. 目前已有 

表 1  反演中面波数据集各周期的路径数、有关参数及结果 a) 

周期/s 路径数 光滑因子比值 平均各向 
异性/% 周期/s 路径数 光滑因子比值 平均各向 

异性/% 
7.9 4093 1.5 1.80 42.9 5931 1.4 1.61 
8.5 4176 1.5 1.78 46.4 5882 1.3 1.68 
9.2 4304 1.5 1.77 42.9 5931 1.4 1.61 

10.0 4449 1.5 1.77 46.4 5882 1.3 1.68 
10.7 4536 1.5 1.76 50.1 5827 1.3 1.56 
11.6 4600 1.5 1.74 54.1 5735 1.2 1.46 
12.5 4683 1.5 1.71 58.4 5561 1.2 1.31 
13.5 4755 1.5 1.66 63.0 5394 1.1 1.29 
14.6 4820 1.5 1.62 68.1 5222 1.1 1.25 
15.8 4872 1.5 1.59 73.5 5018 1.0 1.26 
17.1 4959 1.5 1.54 79.4 4774 1.0 1.22 
18.4 5054 1.5 1.51 85.7 4529 1.0 1.14 
19.9 5170 1.5 1.49 92.6 4276 1.0 1.11 
21.5 5301 1.5 1.44 100.0 4052 1.0 1.08 
23.2 5420 1.5 1.39 107.0 3798 1.0 1.06 
25.1 5548 1.5 1.32 116.0 3556 1.0 1.04 
27.1 5642 1.5 1.35 125.0 3344 1.0 0.96 
29.2 5745 1.5 1.39 135.0 3050 1.0 0.98 
31.6 5854 1.5 1.45 146.0 2779 1.0 0.92 
34.1 5897 1.5 1.52 158.0 2503 1.0 0.76 
36.8 5918 1.4 1.66 171.0 2057 1.0 0.66 
39.8 5941 1.4 1.70 184.0 1916 1.0 0.65 

a) 光滑因子比值是指不均匀性对各向异性光滑因子之比 
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应用 (1)式的面波各向异性的研究成果发表 (Huang  
等 [32]; Debayle等 [33]).  

面波地震层析成像一般分两步, 首先进行混合路

径频散的测量, 然后反演研究区内纯路径频散的分布. 
对于第一步 , 采用基于多重滤波技术 (Dziewonski  
等 [34])的时-频分析方法提取每个事件的频散曲线; 然
后, 用Occam反演方法 [35,36]同时反演不同周期的群速

度和方位各向异性的空间分布. 它用一个均匀网格

结点上的面波速度来表示离散的模型参数, 结点之

间的速度通过双线性内插计算; 并引入光滑约束, 消
除反演问题的不适定性. 在未知数个数远多于路径

数目的情况下仍能获得稳定的解, 因而基本上消除

了网格划分中人为因素的影响.  
我们将研究区域划分的 1°×1°网格作为反演单元, 

每个网格结点上的面波速度用(1)式表示. 根据在全

部路径上的群速度频散的测量结果, 选用 7.9~184.7 s
之间 42 个中心周期, 同时反演研究区域在每个周期

的Rayleigh波群速度横向不均匀性和方位各向异性. 
所有周期的反演都是从横向均匀、各向同性的初始模

型出发. 将Occam反演方法 [35,36]用于联合反演速度和

方位各向异性, 必须寻求一个与观测数据符合得相

当好的光滑变化模型, 将光滑度约束分别应用于速

度和各向异性的分布中, 对两者的光滑因子之间的

比值作合适选择使其达到折中(Trade-off)[37], 并与实

际观测相符. 表 1 列出了不同周期的不均匀性与各向

异性之比的光滑因子. 根据(1)式中的系数A0, A1 和A2, 
求得方位各向异性的强度为[A1(ω)2+A2(ω)2]1/2/ A0(ω), 

快波方向为 1 1

2

( )1 tan .
2 ( )

A
A

ω
ω

−  

3  分辨和模型试验 
我们分别使用检测板试验 [38]和尖脉冲试验 [39]来

估计模型反演的分辨率. 在用检测板方法(Inoue等 [38])
构建理论各向异性速度模型中, 每个单元的大小为

4°×4°, 其各向异性强度为常数(2%), 但方向在N45°E
或N45°W交替. 用这些模型计算沿原有路径的走时, 
并将±0.03 km/s之间的随机速度误差加入到每条路径

中, 获得的合成数据用同样的反演参数反演速度和

各向异性分布. 图 3 显示检测板方法试验的结果. 检
测板理论模型中 4°×4°单元之间各向异性方向突然变

化, 代表最不利于它采用的反演方法的一种情况. 实
际地球介质中引起各向异性的因素, 多数情况下是

连续变化的.  
在尖脉冲方法(Humphreys和Clayton[39]中, 脉冲

各向异性用作输入模型, 其中各向异性方向是常量

(N45°W), 中心点位于(34°E, 92.5°E), 其最大强度为

10%, 脉冲宽度为 400 km. 强度随着与预先设置的中

心点的距离增加而指数衰减. 合成的数据用同样的

反演参数反演速度和各向异性分布. 此时无论各向

异性的强度还是方向都能够很好恢复. 脉冲的宽度

由于反演的平滑效应而稍微加宽, 低振幅(平均约为

0.25%)的虚假各向异性在整个模型中都出现. 图 4 显

示尖脉冲方法试验的结果.  
综合上述两种方法试验结果表明, 在青藏高原

及其邻近区域(18°~45°N, 70°~115°E)内射线较密的地 

 
图 3  检测板试验(T =63.0 s)的输入模型(a)及反演结果(b) 

粗黑条表示各向异性强度和快波传播轴方向 
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图 4  尖脉冲试验(T = 63.0 s)的输入模型(a)及反演结果(b) 
输入的各向异性方向为 N45°W, 其中心点位于(34°N, 92.5°E), 脉冲宽度为 400 km 

 

区(青藏高原西南的印度板块除外), 各向异性强度大

于 2%且水平尺度大于 400 km 的各向异性特征是可

靠的.  

4  方位各向异性反演结果的分析 
各周期的反演参数及其结果列在表 1 中. 频散

Rayleigh波的传播特性表明, 不同周期的波的能量集

中在不同的深度范围内, 并与该深度上介质的速度

结构和方位各向异性的特征相联系. 据此, 可以将速

度结构和方位各向异性特征划分为 4 个周期段, 它们

分别与上地壳、下地壳、地幔岩石圈和软流圈相对应. 
我们用周期 13.5, 31.6, 63.0和 146.0 s的反演结果分别

代表地壳上地幔的 4 个深度区间的速度异常和方位

各向异性分布. 图 5 显示 4 个周期上叠加在地震波速

度不均匀性模型上的方位各向异性. 面波速度异常

分布与作者已有的研究结果 [14]基本一致, 这里省略

对速度结构的进一步阐述. 根据上述模型试验结果, 
在当前的观测条件下方位各向异性大于 2%的强度是

可靠的. 因此, 下面仅对 4 个周期的反演结果中各向

异性强度大于 2%的地区作分析. 在 200 km深度上, 
大部分地区的各向异性均小于 2%, 与全球的方位各

向异性结果(Debayle等 [33])相一致.  

4.1  主要构造单元的方位各向异性特征 

在上地壳(图 5(a)), 高原东部(主要是松潘-甘孜-
可可西里地体和羌塘地体的东部)的各向异性较强

(~6%), 快波偏振方向为 NW-SE. 拉萨地体和羌塘地 

体中部的各向异性强度为~4%, 快波方向为 EW 向. 
88°E 以西的拉萨地体和羌塘地体西部的各向异性强

度为<2%. 在下地壳(图 5(b)), 高原东部的各向异性

方向与上地壳基本相同, 强度较强(达 6%). 中部的拉

萨地体和羌塘地体, 快波方向仍为 EW 向. EW 方向

的伸展范围在上地壳从 28.5°N 往北推至 33.0°N, 下
地壳从 31.0°N 至 37.0°N, 上地幔从 33.0°N 至 36.0°N. 
EW 方向的伸展范围随深度增加而逐渐减小. 在高原

西部, 强度为~4%, 快波方向为NS向, 下地壳和岩石

圈地幔显示了向北流动的形式.  
整个地壳的各向异性快波方向表现为围绕东喜

马拉雅构造结顺时针旋转. 在地幔岩石圈(图 5(c)), 
中部区的拉萨地体和羌塘地体, 快波方向为 EW 向. 
88°E 以西的拉萨地体和羌塘地体西部为 NS 向. 软流

圈(图 5(d))的方位各向异性强度在大部分地区小于

2%, 这里不做进一步分析. 拉萨地体和羌塘地体地

壳和岩石圈地幔的各向异性在 88°E 有明显的分界, 
是否与构造有关, 值得进一步探讨.  

高原东部邻区的扬子地台各向异性变化较大(图
5). 四川盆地的上地壳快波方向为 NS 向. 盆地北部

的下地壳和岩石圈地幔的快波方向为 NE 向, 南部为

SE 向. 云南地区以红河断裂为界, 断裂以西的上地

壳快波方向为 NS 向, 以东为 EW 向; 断裂以西下地

壳仍保持 NS 向, 以东则改变为 NEE 向. 岩石圈地幔

和软流圈的各向异性强度均小于 2%.  
根据上述分析的结果, 高原东部的地壳快波方

向与构造应力场方向(许忠淮等 [40,41])基本一致. 在云
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图 5 

(a)~(d)分别为周期 T = 13.5, 31.6, 63.0, 146.0 s 的各向异性分布. 底图为速度的横向变化(用色标表示), 粗黑条表示各向异性 
强度和快波传播轴方向 

 

南地区, 主压应力轴方向为近NS向(阚荣举等 [42]). 我
们获得在地壳内的快波方向在西部呈NS向, 在东部

呈NE或NEE向的结果, 与近场(<10 km)的剪切波分

裂的快波方向(石玉涛等 [43])基本一致. 高原西北的塔

里木地块上地壳的各向异性为NS向, 而地块东部以

及昆仑柴达木地体西部显示出NNE向的强各向异性.  

4.2  方位各向异性随周期(深度)的变化 

在研究区域内选择 3 个小区域(经纬度的范围分

别大于 400 km, 见图 1 中(a), (b)和(c)三个虚线框)讨
论方位各向异性随周期(深度)的变化, 其中 2 个在高

原内部, 1 个在高原外部. 图 6 分别显示了高原中部

(88°~95°E, 31°~36°N)、东部(96°~103°E, 30°~36°N)
和高原外(100°~105°E, 22°~26°N)的 3 个区域的方位

各向异性方向和强度随周期的变化, 其中粗线段方

向表示各向异性的快波方向, 强度的标准差(1σ)用误

差棒表示.  
在高原中部(图 6(a)), 从上地壳、下地壳到岩石

圈地幔到软流圈均显示近 EW 向的快波方向. 强度从

约 3%随深度逐渐减小到 1.2%, 其中下地壳底部和上

地幔顶部呈现局部高值(3%). 在岩石圈地幔, 快波方

向可能与强烈的 NS 向挤压下产生的 EW 向韧性伸展

相联系.  
在高原东部(图 6(b)), NW-SE 的快波方向从上地

壳延续到下地壳, 平均强度分别达到 2.5%~2.7%和

3.0%~4.0%, 但是进入上地幔后, 虽然快波方向仍为

NW-SE向, 但强度已减少至 2%. 在 30~50 s的周期范

围内, 各向异性描述了下地壳可能存在的流动模式.  
在高原外的云南地区(图 6(c)), 虽然从地表直至

100 km 深度上(大约周期 60 s)各向异性的方向和强度

有一些变化, 但其强度均在 2%以内, 因此, 我们认为

该地区从地壳到上地幔顶部的方位各向异性不明显.  

5  讨论和结论 
地壳上地幔各向异性是近 30 年来从体波 SKS 数 



 
 
 

 
苏伟等: 青藏高原及邻区的 Rayleigh 面波的方位各向异性 
 

 

680 

 
图 6  平均方位各向异性随周期(深度)的变化 

(a) 高原中部; (b) 高原东部; (c) 高原外部 
 

据和面波频散曲线的数据集中最为明显的结果之一. 
我们的研究表明, 在大尺度的构造运动发生的区域, 
面波和体波各向异性方向具有较好的一致性, 这与

Montagner和Griot-Pommera [44]对全球结果提出的看

法是一致的. 然而, 在各向异性的强度方面, 两者之

间一致性并不是很好. Hess[45]在对大洋的上地幔各向 

异性研究得到, 地壳的各向异性产生的SKS波分裂的

延迟时间仅为 0.1~0.3 s, 而上地幔各向异性产生的延

迟时间为 1.0~2.0 s. McNamara等 [19]提出, 在青藏高

原由地壳产生的快慢波延迟时间为 0.17~0.26 s, 它只

占SKS波分裂的延迟时间总量的 1/5 左右. 由此及其

他的结果可以认为用SKS波分裂测量获得的各向异

性主要是由上地幔各向异性所引起的 . 对高原内

PASSCAL11 个台站计算得到的接收函数, Sherrington 
等 [46]用波形反演方法获得一组含有各向异性的地壳

模型 . 这些模型表现出在地壳内不同深度上含有

4%~14%的各向异性. 他们认为, 这很可能是古地质

组构和近期变形的共同结果. 然而, 在高原东部的松

潘-甘孜-可可西里地体, 依据我们的反演结果推算的

地壳内部的快慢波时间延迟大约为 0.7 s, 大于前面

利用SKS分裂计算地壳各向异性的结果(0.1~0.3 s).  
我们的反演结果表明, 在青藏高原下方, 从地表

直至 100 km深度(大约周期 60 s)的介质层内存在较强

的方位各向异性(2.5%~3.0%). 底板拖曳对岩石圈影

响很弱可以用于解释方位各向异性仅在地幔的最上

面 100 km厚的层内观测到的原因. 在这个层内显示

的面波方位各向异性快波方向, 以及GPS所观测到的

速度场和SKS快波方向(王椿镛等 [28])和古地质走向

之间的很好一致性, 可以认为这个浅部 100 km厚的

各向异性层(其厚度可以与观测的延迟时间相比较)主
要是由于在岩石圈连贯变形所引起的. 但是, 在云南

地区, 从地表直至 100 km深度(大约周期 60 s)的介质

层内并不存在较明显的方位各向异性. 但是, SKS分
裂分析却显示慢波与快波之间具有>1 s的延迟时间

(常利军等 [47]). 一些研究(如: Karato等 [48]; Kaneshima
等 [49])认为, 下地幔(约 660 km以下)的介质不具有各

向异性. 因此, 我们认为云南地区SKS波从核幔边界

至台站间产生的分裂应主要归因于软流圈. 软流圈

中橄榄石的晶格取向反映了地幔的流动方向. 云南

地区下方SKS分裂的快波方向可以认为即是地幔的

流动方向.  
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