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摘要  利用中国东北地区 CCDSN台网 4个台站和 PASSCAL 19个台站的 802条远震
接收函数, 以三维地壳上地幔速度模型为背景, 用共转换点相位加权叠加(CCP-PWS)
偏移技术, 对研究区(120°~132°E, 38°~48°N)上地幔间断面进行了成像. 结果表明: 在
深度 620 km附近存在一个明显的低速层, 而且在更靠近研究区西太平洋俯冲带东部较
浅, 深度约 600 km. 经与前人研究结果对比, 认为该低速层很可能是由西太平洋俯冲
板块中的洋壳从俯冲板块分离并滞留堆积而形成. 另外, 受西太平洋俯冲板块的影响, 
660 km间断面深度在研究区明显增大, 最深达到 700 km, 而且在其东北角明显呈现为
多级间断面.  
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目前普遍认为, 上地幔 660 km间断面(‘660’)起

因于橄榄石的γ 结构相转变为钙钛矿结构相加方镁
铁矿. 而这种克拉伯龙(Clapeyron)斜率为负的相变转
换 [1], 使得处在冷区和热区的‘660’深度分别增大和
减小.  

接收函数方法是研究上地幔波速结构的一种有

效技术[2~4]. 利用该方法得到的大量研究结果不仅显
示在冷区俯冲带中的‘660’深度确实比邻区的大而表
现为相对‘下沉’, 并且在不少俯冲带及其邻区的‘660’
附近的上地幔结构还很复杂. 例如, 2003年Shen等人
[5]在南非探测到了深度 600 km附近存在低速层, 并
将其看作是从俯冲板块分裂出来的洋壳滞留堆积物. 
这是因为, 作为俯冲板块一部分的厚约 7 km的洋壳, 
其主要岩石为玄武岩 , 在壳底还有少量斜方辉橄岩
和橄榄岩, 在 450 km左右的温压条件下发生相变后
主要成分为富含Mg的石榴石 [6]. 当板块俯冲到 600
多公里深度时 , 俯冲板块中洋壳的物质比周围的地
幔岩(pyrolite)的密度小, 浮力作用导致洋壳不能再随

同整个俯冲板块俯冲到比 660 km更大深度, 而是从
俯冲板块中分裂出来并滞留堆积成为低波速层区[7,8]. 
数值模拟[9,10]的结果也支持这一解释. 

层析成像 [11,12]结果表明 , 西太平洋板块俯冲到
了我国东北地区上地幔底部, 并与该地区的‘660’相
互作用导致了上地幔结构的复杂性 . 接收函数和其
他地震学方法 [13~18]对该地区的研究表明, 不仅俯冲
板块内部及其近邻地带的‘660’下沉, 而且‘660’在一
些局部地区还表现为多级间断面形式. 不过, 已有的
研究工作对于略浅些的 600 km深度附近的情况, 尚
未关注和探讨.  

本文使用东北地区的 4 个固定台站(属CCDSN: 
中国数字地震台网中心 )和 19 个流动台站 (属
PASSCAL: 大陆岩石圈地震台阵研究计划)的观测接
收函数 , 以 CRUST2.0[19](http://mahi.ucsd.edu/Gabi/ 
rem.html)和S波层析成像模型[20]给出的该地区三维地

壳上地幔结构为背景 , 采用共转换点相位加权叠加
(CCP-PWS: Common Convert Points-Phase weighted 
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stacks)偏移技术, 对该地区的上地幔间断面进行了成
像. 根据该成像结果对‘660’的复杂性做了进一步阐
述, 并对出现在 620 km深度附近明显的低速层特征及
其可能的成因做了重点探讨. 受资料分布情况的限制, 
研究区的实际范围仅为 120°~132°E, 38°~48°N.  

1  地震波形和观测接收函数 
本文所用远震波形的原始数据记录 , 一部分来

自CCDSN在研究区的 SNY(沈阳 )、CN2(长春 )、
BNX(宾县)和MDJ(牡丹江)台站 2001 年底到 2005 年
10 月的远震记录, 另一部分来自PASSCAL在该地区
的 19 个台站 1998~1999 年的远震记录. 从震级大于
5.5 且震中距在 30°~95°之间的记录中, 选择信噪比
高、垂向分量初至P清晰、三分向齐全者, 使用时间
域反褶积方法 [21]计算R向(震中-台站连线)观测接收
函数r(t), 共得 802条. 计算中使用滤波因子为 1.5的
高斯低通滤波器对信号进行了滤波 , 相应的拐角频
率f0为 0.28 Hz, 高于该频率的信号被大幅削减. 表１
列出了各台位置和所用r(t)条数. 图 1(a)给出了台站、
震中和P波在‘660’间断面上透射转换为P660s的位置
分布.  

表 1  台站位置和各台所用 r(t)数目 
台站 经度(°E) 纬度(°N) r(t)数目 所属台网

BNX 127.40 45.74 76 CCDSN 
CN2 125.45 43.80 64 CCDSN 
MDJ 129.60 44.62 120 CCDSN 
SNY 123.58 41.83 124 CCDSN 
BACH 128.16 42.51 8 PASSCAL
CANY 128.00 41.95 6 PASSCAL
CBAI 128.06 42.06 22 PASSCAL
CH2A 125.45 43.80 37 PASSCAL
DAND 124.39 40.15 18 PASSCAL
DHAA 128.20 43.34 43 PASSCAL
DRAG 129.03 42.50 8 PASSCAL
FROG 128.17 41.42 36 PASSCAL
JANA 126.51 41.36 57 PASSCAL
JILA    126.66 43.73 18 PASSCAL
JIYU 126.80 42.38 10 PASSCAL
LIAO 123.28 41.27 27 PASSCAL
LING 126.96 41.80 32 PASSCAL
MANG 127.60 41.95 9 PASSCAL
PSIA 126.08 42.95 41 PASSCAL
THAA 126.00 41.70 8 PASSCAL
TILL 123.91 42.27 6 PASSCAL
WUSU 127.28 42.33 7 PASSCAL
YABA 129.49 43.00 25 PASSCAL

2  到时校正叠加方法确认 Pds 震相和相应
间断面的存在 

将单台多震或多台多震的观测接收函数作到时

校正叠加 , 可以对研究区上地幔结构有一个总体的
平均认识. 各条 r t 对应的震中距和震源深度各不相
同, 因而相应的P波射线参数p各不相同. 但就同一条

( )jr 言 , 在接收函数方法的理论前提下 , 曲线上

Pds(P波在上地幔深度范围内的某个深度为d的真实
或虚拟的间断面上一次透射转换为SV波)的射线参数
p与P的相同. 该校正方法

( )

t 而

[22]是将 ( )jr t 曲线上的Pds震

相的到时都校正到一条任取的基准曲线上 (本文以
IASP91模型[23]为参考, 取该基准曲线射线参数为 6.5 
s/deg, 相当于震中距 65°, 震源深度 50 km). ( )jr t 经

校正成为 0 ( )jr t , 0 ( )jr t 曲 的真实间断

面的Pds的到时必然很接近, 而噪声或多次混响震相
的到时则相差很大. 所以在多条 0 ( )jr t 叠 的曲线

上, 真实间断面的Pds振幅得到增强, 而噪声或多次
波受到压制和削弱 . 这种结果常被用来确认研究区
在某个深度上是否存在间断面.  

过该 各条 线上

加后

0 ( )jr t

t 叠

)叠加

由表 1 可知, 19 个PASSCAL台站由于观测时间
很短, 可用资料不多, 因此将它们的 418 条 进

行叠加. 而资料较多的CCDSN的 4个台站, 则先做单
台多震 0 ( )jr 加. 最后, 又将全部 23 个台站的 802

条 0 (jr t . 这些叠加结果都表示在图 1(b). 使用

Bootstrap重采样方法 [24]给出标准差 , 并以其两倍作
为校正叠加后的接收函数的误差估计 , 保证幅度大
于该误差 (图  1(b)中灰色条带 )的信号的置信度为
95%.  

由图 1(b)看到了比较清晰的 P660s和 P410s震相, 
因此可以确定‘660’和‘410’间断面在研究区是真实存
在的. 而且 P660s 到时明显比 IASP91 理论值晚, 意
味着研究区‘660’深度大于 660 km. 与 P660s 相比, 
P410s 较弱, 这从表象上可以归因于经过校正之后到
时的一致性仍不很好 , 但实际上可能表明不仅研究
区的‘410’间断面两侧波速跃变量较小, 而且其实际
深度相对于参考模型 IASP91 的 410 km 深度有比较
显著的起伏变化.  

需要特别注意的是出现在P660s之前的幅度超出
误差范围的负震相, 它在各条校正叠加的曲线上都明
显存在. Shen等人[5]在南非的观测接收函数中也观测 
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图 1  台站、地震、P660s透射转换点位置及观测接收函数到时校正叠加结果 

(a) 台站位置和P660s的透射转换点分布. 黑色三角表示台站, 绿色圆点表示P660s的透射转换点, 白线为层析成像得到的西太平洋俯冲
带的俯冲等深线[8]. MM′剖面起始点分别为(124.5°E, 39°N)和(130°E, 45°N), NN′剖面起始点分别为(127°E, 38°N)和(132°E, 44°N), AA′沿
43°N, 起始经度为 123°和 132°E, BB′沿 42°N, 起始经度为 125°和 132°E, CC′和DD′分别为沿 128°和 129°E, 起始纬度均为 38°和 46°N. 左
上角小图中的红点为所用地震事件, 黑色三角为所有台站的中心位置. (b) 绿竖线为根据IASP91 计算得到的P410s和P660s的理论到时, 
黑色点划线指示普遍存在的P660s之前的负震相 ,  灰色阴影区为根据Bo ot s t r ap重采样方法 [ 2 1 ]得到的观测接收函数误差 ,  字 

母为台站名, 其中, PASSCAL和 ALL-RFs分别表示 PASSCAL19个台站和全部台站观测接收函数校正叠加 
 
到了该负震相 , 并通过不同理论模型的数值试验确
认该负震相由深度 600 km附近的低速层引起(参见文
献[5]中的图 2). 参考该观点, 我们将对此作进一步
讨论. 图 1(b)所揭示的是研究区上地幔主要间断面相
关震相Pds和P到时差的平均结果 , 据此可以推断间
断面的平均深度. 要进一步了解间断面的起伏变化, 
需要使用其他方法, 例如共转换点偏移技术. 
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3  CCP-PWS 偏移方法探测间断面深度的
空间变化 

为进一步探测研究区上地幔间断面深度的空间

变化 , 先将时间序列 变换为空间序列 , 然后做
CCP-PWS偏移成像来直观地反映间断面的起伏.  

( )r t

3.1  基于三维地壳上地幔 S 波速度模型的接收函数
时间序列到空间序列的转换 

为了能够充分利用当前已释放的三维波速数据, 
但又不直接做费时较多的三维射线追踪 , 而且还能
保证足够的精度 , 本文采用了以下方法将接收函数
转换为空间序列.  

(1) 首先用CRUST2.0[19]地壳波速和Grand的上地
幔横波层析成像结果[21], 为研究区组建一个地壳上地

幔(深度 0~800 km)三维横波速度模型 (3)
S ( , , )V d λ ϕ

t  

O
(2)

S ( , , )jV d

, d, λ
和ϕ 分别为深度、经度和纬度. 对于任取的第j条接收

函数 ( )jr (j=1, …, 802), 沿台站-震中连线过地心

(即入射面J)截取该模型得到台站附近的二维模型

λ ϕ , 并假设实际观测射线j处于该J平面上、

而且其射线参数pj可取IASP91模型的相应值.  
(2)

S ( , , )jV d(2) 在 λ ϕ 基础上构建一个一维成层模

型, 具体做法为: 将模型空间等分作 800个平行球层, 
每层的厚度 b = 1 km, 则第 i层下界面的深度 id i=  
km、到地心的距离为 1( )i iR R d= − 1R

S 1

 km, 为地球半径. 
为各层设置波速的工作是从台站开始往下逐层递次

进行的(图 2(a)), 而第一层波速 jV 直接在V d(2)
S ( , , )j λ ϕ

上取台站 点正下方的地表波速值. 于是射线在
点与CO连线即 的夹角

C C

1R 1α 可由 snell 定律得到. 根
据射线在第一层以直线形式与其下界面的交点 的

位置到V d
1B

(2)
S ( , , )j λ ϕ S 2取值, 作为第二层的波速 jV . 而

点的位置可由深度 和地心角1B 1d 1θ 确定, 这里 1θ 为
和 连线即 之间的夹角, 其中 , 并

且  
1R 1B O 2R 2 1R R b= −

1 θ = 180° 1 1
1 1

1
sin sin ,

R
R b

α α− ⎛ ⎞
− − ⎜ ⎟−⎝ ⎠

 (1) 

其中 S 11
1

1
sin .j jp V

R
α −

⎛ ⎞
⎜ ⎟=
⎜ ⎟
⎝ ⎠

 (2) 



 

 
 
 

    2009 年 1 月  第 54 卷  第 2 期 

 
图 2  射线追踪示意图 

(a) 用于计算透射转换点位置; (b) 用于计算 Pds和 P震相走时差. 
各变量说明见正文 

 

为了能够方便地从 (2)
S ( , , )jV d λ ϕ

1 1 1( , , )

查取波速 , 需再

将 的位置表示成1B B d λ ϕ 1, λ 和 1ϕ 为其经纬度. 
由于 j 射线的台站经纬度 0λ 和 0ϕ 以及震中方位角 Az

已知 , 而 1θ 已求得 , 所以 1λ 和 1ϕ 由球面三角函数给
出为 

 1
1 1 0sin (cos sin cos cos sin ),zA 1 0ϕ θ ϕ θ ϕ−= +  (3) 

 1 1
1 0

1

sin sin
sin .

cos
zAθ

λ λ
ϕ

− ⎛ ⎞
⎜
⎝ ⎠

＝ ＋ ⎟  (4) 

类似地, 为第三层设置波速 S 3jV

2( , )

须先找到射线与

第二层下界面交点的位置 2 2B d θ ( 2θ 为 与

连线即 之间的夹角 , 
2R 2B O

3R 3 2R R b= − ), 并表示成

2 2 2( , )B d 2 ,λ ϕ , 再到 (2)
SjV d( , , )λ ϕ 上取值. 这时只须将

以上(1)~(4)式中变量的下标 1换成 2, 并将 0λ 和 0ϕ 换
成 1λ 和 1ϕ , 即可算出 2λ 和 2ϕ . 其余各层递次类推 , 
即可逐步完成对 800层的波速赋值.  

由上可知, 这种一维模型 SjiV (i=1, …, 800)是在研

究区三维模型基础上形成的. 不同射线(j=1, …, 802)
的射线参数、台站经纬度、震中方位角都不相同, 为

其所构建的 SjiV 也各不相同. 为各层的纵波速度 PjiV

赋值时 , 则简单地令 P Sji i jiVV , 而波速比γ＝ iγ 取自

IASP91.  
(3) 将模型 SjiV 和 PjiV 的每层的下界面作为一个

虚拟间断面, 把接收函数时间序列 转换为空间

序列. 这时曲线 上的不同时刻的波形都被视为

不同深度(对应着不同层的下界面)的虚拟间断面的
透射转换震相 Pds, 于是在台站接收到的来自第 n 层
下界面的 Pds与直达 P的到时差

( )jr t

( )jr t

jnt 为 

 S P

1 S P P 1
,

n
ji ji jn

j n
i ji ji jn

l l y
t

V V V= +

⎛ ⎞
⎜ ⎟= − +
⎜ ⎟
⎝ ⎠

∑

S S S(( )sin ) /(sin ),

  n = 1, …, 800, (5) 

这里 ji i ji jib θ α= −

P(sin ),α

l R  lPji=((Ri−b)sinθPji)/ 

i S j jiθ 和 jiPθ 可以根据透射转换点位置, 依照

公式(1)计算. 而 P 1/jn jny V + 项是个补偿小量: 按远震

接收函数方法的基本假设, Pds和 P的射线参数相同, 
即从深部往上入射到第 n层下界面的直达 P与入射到
该界面并发生透射转换的 P 近似平行(图 2(b)), 而后
者比前者晚到达该下界面的时间须予以补偿, 并且 

  (6) P 1sin ,n n jny x α +=

而 P S
12 sin ,

2
jn jn

n nx R +

Θ − Θ⎛ ⎞
= ⎜ ⎟

⎝ ⎠
P P

1

n
 其中 jn ji

i
θ

=
∑

S S
1

n

Θ = 和

jn ji
i

θ
=

Θ = ∑ 分别是 P和 Pds在第 n层下界面的入射

点的位置相对于 的地心角.  1R
根据 jnt ( )jr t到 上捡取波形幅度, 并以相应的透

射转换点的经纬度 λ 和ϕ (按公式(3)和(4)计算)作为
自变量, 将其表示成空间数据. 1~800 改变 n, 1~802

改变 j, 完成全部 到空间序列( )jr t *( , , )jr d λ ϕ

n

的转换.  

3.2  共转换点相位加权叠加 

以获得某纵剖面上的图像为例对本文所用CCP- 
PWS方法做简要说明. 在该纵剖面上取深度 d 作一
横切面, 并以L记两个剖面的交线. 取与该深度相应

的第一Fresnel带半径[25] Rf= ( )2 2( / 4)n nd a d+ + (其中

a为波长, 由前述拐角频率f0 和上述 SjiV 型在深度

nd Vs值算得)为空间窗口W, 以Rf/4 为步长沿L移动
W; 每移动一步 , 将落入横切面上W内的全部m条

*( ,jr

模

的

, )nd λ ϕ 的幅度叠加, 并置于W的中点; 最后得到

叠加幅度沿L的分布. 从n = 1~800, 重复上述过程, 得
到整个纵剖面的共转换点叠加图. 

为增强相关性较强的信号(例如在某真实间断面
上的透射转换震相), 本文在幅度叠加时引入了非线
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性的相位加权方法[26]: 用 *( , , )j nr d λ ϕ 及其Hilbert变换

H *( ( , , ))j nr d λ ϕ 构造复数序列 j ng ( ,d , )λ ϕ , 即 

 
* *

( , , )

( , , ) ( , , ) ( ( , , ))

( , , )e ,Φ λ ϕ

λ ϕ λ ϕ λ

λ ϕ

= +

= j n

j n j n j n

i d
j n

g d r d iH r d

A d

ϕ
 

(7)
 

( , , )j nA d λ ϕ 和 为其振幅和相位. 对落入W

窗口内 m条

( , , )j ndΦ λ
*( , , )j nr d

ϕ

λ ϕ 曲线所采用的叠加规则为 

 
2

( , , )*

1 1

1 1( , , ) ( , , ) e .j n
m m

i d
n j n

j j
f d r d

m m
Φ λ ϕλ ϕ λ ϕ

= =
= ∑ ∑  (8) 

这种相位加权方法能有效地增强相位接近的信

号而压制相位无关的干扰噪声 . 由于真实间断面的
Pds 必然在这样处理之后得到很大增强, 所以间断面
在这种 CCP-PWS纵剖面图上的空间分布情况比较清
晰.  

4  结果和讨论 
图 3是使用 CCP-PWS方法得到的研究区的 6个

纵剖面(位置见图 1)的成像结果(球坐标下作图). 其
中, AA′和 BB′大致与西太平洋的俯冲带在研究区域的
等深线相垂直, CC′和 DD′大致与其相平行, MM′和
NN′与其斜交. 由于资料分布情况限制, 在这些纵剖
面图上, 从地表到‘410’深度内的能够连续成像的范
围比较小, 边缘截断对成像结果影响较大. 所以, 本
文最终只对‘660’间断面本身及其上侧不大的深度范
围内的结构特征, 作如下阐述和分析.  

4.1  ‘660’间断面清晰但空间展布形态复杂 

在 AA′剖面的 124°~126°E 之间和 130°E 以东, 
‘660’分别呈现多级间断面形态; 而在 126°~130°E间, 
其深度 从 670 km渐增到了 700 km. 在 BB′剖面, 
在 125.5°~128.4°E之间约为 660 km, 在 128.4°~ 

130°E之间为 690 km, 而在 130°E以东, 也呈现多级
间断面形态. 沿剖面 CC′, 在 38°~40°N 间约为
660 km, 在 41°~44°N间逐渐增大到 690 km, 而在 40°~ 
41°N 间‘660’呈现两级间断面形态. 沿着 DD′剖面, 
总体上偏大, 而且在 44.5°N 以北‘660’也为多级

间断面. MM′剖面显示 在 125°~128°E 之间约为
660 km, 但在 128°~132°E间明显增大, 达到 695 km. 
而 NN′剖面显示, 在 127°~128°E间为 660 km左
右 , 在 128°~129°E 间 ‘660’呈两级间断面形态 , 在
129°~130°E 间‘660’下沉到 695 km 左右, 在 130°~ 
132°E间呈多级间断面形态.  

660d

660d

660d

660d

660d

660d

图 4 勾勒出了以上 6 条剖面所给出的‘660’间断
面的水平展布的基本特征. 在可分辨的区域内, 该结
果与Ai等人 [17]的基本一致 , 但本文在AA′剖面东经
126°E以西、DD′剖面 40°N以北, 还发现‘660’为多级
间断面. 

Ai等人[17]的工作以IASP91 模型为基础. 为便于
对比, 我们也以IASP91模型为基础给出了AA′剖面的
CCP-PWS偏移结果(图 5), 该剖面的位置与Ai等人[17]

的图 3 的AA′几乎相同. 经对比可知, 两图所显示的
‘660’下沉的位置和趋势、以及在存在多级间断面的
情况, 是一致的.  

另一方面, 将图 5 和 3 中的 AA′剖面作比较, 可
以看到‘660’的影像特征基本相同 . 但是 , 在以三维
模型为基础的图 3的 AA′剖面上, ‘660’等结构影像略
显狭窄, 因而‘660’下沉的趋势和局部多级情况更为
清楚. 这也说明考虑研究区的三维速度模型, 有利于
改善 CCP-PWS偏移成像结果.  

4.2  在深度 620 km附近存在明显的低速层 

在图 1(b)中, P660s 震相之前的负振幅震相已经
表明, 在比‘660’浅处有一低速层存在. 由 CCP-PWS
所得上述 6个纵剖面图像, 则更清楚地显示该低速层
不仅存在, 而且深度约为 620 km. 该低速层明显出
现的位置和深度 dLVL的变化可简述如下: 在 AA′剖面, 
比较显著的低速层分别位于 128°~129.5°E 和 129°~ 
132°E之间; DD′剖面, 低速层分别位于 38.5°~39.5°N, 
41.3°~43.6°N 和 43.8°~45°N 之间, dLVL 分别为 600, 
615和 630 km; 在 MM′剖面上, 它比较平坦地出现在
126.5°~130°E之间, dLVL约为620 km; 在NN′剖面上, 在
127.5°~128.5°E之间的 dLVL约为 620 km, 而在 127.5°~ 
128.5°E仅约 600 km.  

图 4 也勾勒出了该低速层在研究区的水平展布
的基本特征: 它在 127°E 以东明显存在, 其深度约

620 km, 起伏不很大; 但在东部更靠近俯冲带的地方, 

其深度偏浅, 约为 600 km.  

4.3  深度 620 km处的低速层对‘660’下沉的影响作用
不大 

由图 4 可以看到, 在那些有 620 km深度低速层
存在的大部分区域及其附近, 其下部的‘660’明显下
沉或呈多级形态. 一般来说, 该低速层会引起 660 km
间断面转换波P660s的走时增加. 那么, 这里所看到
的‘660’下沉是否是由该低速层所带来的假象? 为此, 
我们参考Shen等人[5]的方法, 在IASP91 模型 620 km 
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图 3  观测接收函数 CCP-PWS偏移成像 

(a)~(f)分别对应剖面 AA′, BB′, CC′, DD′, MM′和 NN′(6个纵剖面位置见图 1); 红色表示叠加幅度为正, 蓝色表示叠加幅度为负, 
白色区域为落入 W窗口的资料点小于 10, 黑色实线标出了 410和 660 km的深度 
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图 4  620 km低速层和‘660’间断面分布特征示意图 

粉色区域为低速层明显且深度在 620 km左右; 黄色区域为低速层偏浅, 约为600 km; 蓝色曲线包围区域为‘660’深度在 660 km左右; 红色曲线 
包围区域为‘660’明显下沉, 深度约为 690 km; 绿色曲线包围区域为‘660’为多级间断面; 灰色曲线为西太平洋板块俯冲等深线, 同图 1 

 

 
图 5  以 IASP91模型为基础的 AA′剖面的 CCP-PWS偏移

成像结果 
 

的深度附近设置一个低速层(图 6(a)), 并称之为LVL
模型. 用TauP方法 [27]计算该模型下P660s和P的到时

差随震中距的变化, 并与IASP91 模型的计算结果作
对比. 图 6(b)所示结果表明, 前者(存在低速层)的到
时差(P660s-P)比后者的最大延迟量仅为 0.3 s. 如果
把这 0.3 s误认为是‘660’深度 变化所引起, 则
可造成‘660’下沉约 3 km的假象 . 但该值明显小于
Cassidy

660d

[28]数值试验所给出的当α = 1.5 时, 接收函数
对 的分辨率约为 4.5 km这一数值. 而另一

方面, 图 3 各个剖面所显示的‘660’下沉趋势却是大
而明显的 ; 例如在AA′剖面上 , 在 126°~130°E间 , 
从 670 km增加到了 700 km, 即‘660’下沉幅度高

达 30 km. 因此, 图 3给出的‘660’在一些区域的下沉
现象是真实的, 是西太平洋俯冲板片对‘660’间断面
的影响作用的明确展示.  

( )jr t 660d

660d

4.4  关于深度 620 km处的低速层的成因 

上地幔底部水的存在可能引起S波速度降低 [29], 
导致低速层的产生, 但也同时会引起‘660’两侧的波
速跃变值增大, 而跃变值增大将引起P660s振幅增大. 
然而, 图 1(b)上的P660s并不强, 相反地, P660s幅度仅
是P的(3.07±0.95)%, 比用IASP91的波速和PREM[30]的

Q值(两者都未考虑水)算出的理论值 5.89% 因此, 
该低速层由水引起的可能性较小.  

还小. 
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图 6  IASP91和 LVL模型的 P660s和 P的到时差 

(a) IASP91和 LVL速度模型; (b) P660s和 P的到时差随震中距的变化 
 
我们认为, Shen等人[5]对在南非用接收函数探测

到的 600 km深度低速层的解释, 可能也是本文在东
北地区所探测到的低速层的合理成因. 即在约 600~ 
660 km的深度段, 洋壳中主要的玄武岩和斜方辉橄
岩的密度和波速都比周围地幔岩的低 , 在浮力作用
下被分离出来而堆积形成低速层(参见文献[5]中图 3). 
同时, 在从深度 600 km到‘660’上侧的范围内的温压
条件下 , 洋壳岩石的主要矿物石榴石随深度增加而
逐步脱溶形成波速较高的富集CaSiO3 的钙钛矿

[5,6]; 
而在靠近‘660’间断面时, 剩余的部分石榴石还和橄
榄石的γ 相尖晶石结构相混合; 两者共同造成‘660’两
侧波速跃变值并未显著增大, 进而有上述P660s幅度
并不很强的观测现象.  

5  结论 
利用东北地区 CCDSN台网 4个台站和 PASSCAL  

19个台站的 802条远震接收函数, 以三维地壳上地幔
速度模型为基础, 采取较为简便而又有足够精度、直
接在球层模型进行射线追踪的方法 , 利用共转换点
相位加权叠加偏移技术 , 得到了该地区上地幔间断
面的清晰图像. 结果表明: (1) 在深度 620 km附近存
在一个明显的低速层 , 而且在靠近俯冲带的研究区
东部较浅, 深度约 600 km. 通过和前人研究结果对
比 , 认为该低速层很可能是西太平洋俯冲板块中的
洋壳从俯冲板块分离并滞留堆积形成的. (2) 受西太
平洋俯冲板块的影响, ‘660’间断面深度在研究区增
加, 最深达到 700 km 左右, 而且在研究区东北角呈
现为多级间断面.   

关于‘410’和 600 km之间这个深度范围内的结构, 
因不是本文关注点而拟另文讨论 . 同时 , 对于‘410’
间断面及更浅部结构, 尚需收集更多资料, 提高图像
的分辨率, 再作探讨. 
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