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松 潘— 平 武 地 晨 前 的

P
n

波 走 时 残 差 异 常

赵 振
( 辽宁省地震局

高世磊 张 伶
( 兰州地震研究所 )

本文利用 P
二

波走时残差方法求得松潘—
平武地震前

,

某些台站的 P
。

波走 时 异 常
,

并

做了简单讨论
。

一
、

问 题 的 提 出

地震前震源区波速变化的研究 己有三十多年的历史
。

近十年来
,

随着地震予报研究的迅

速发展
,

波速比 V
p

/ V
.

随时间的变化
,

作为地震予报的方法之一
,

受到各国研究者的重 视
。

我国冯德益等同志取得了多次大震前波速比随时间变化的资料
,

对一些异常量指标做了深入

的研究
,

取得了相当的成果
。

科学家们普遍认为
,

震前波速比 V
p

/ V
。

的减小率与震级无 关
,

大约有百分之儿至百分之二十以上
,

以 V
p

变化为主
,

异常持续时间△ T与震级 M之间满足 L g

△T oc M的关系
。

为了解释这些观测事实
,

根据室内岩石试件速度的测定以及膨胀 现 象 的发

生
,

提出了一些前兆模式
。

也有人研究过远震 P波走时残差 ( O一C )
,

用以直接测定 v
p

随时间的变化
,

并多次 发

现前兆异常
。

这些都为研究大震前震源区附近的波速变化
,

提供了许多有价值的经验
。

但是
,

为了保证精度
,

远震 P波走时残差方法要求有较准确的震源深度和发震时刻
; 远震 P 波几乎

垂直射入地壳
,

在地壳中的路径相对较短
,

故测出的异常量则相应地较小
。

本文试图利用近震的 P
。

波到时
,

通过计算双台残差之差来探测台站附近地壳内的 P 波速

度变化
。

由于采用参考台站求取残差之差
,

这就避免了震源深度和发震时刻不准 造 成 的 误

差
;
并且由于 P

。

波在地壳中的路径比远震 P波要长
,

予计所检测到的异常幅度较大
。

此 外
,

还由于 P
。

波穿越整个地壳
,

所以
,

P
。

波走时残差方法可 以在地壳浅部异常较小
,

或 震 源 区

小震很少
,

利用波速比方法难于检测异常的情况下
,

提供波速异常资料
。

同时
,

在台站布局

适当时
,

也可以提供波速异常的时空特征
。

因此
,

在用波速异常予报地震的研 究 中
,

P
。

波

走时残差方法和波速比方法可 以互为补充
。

本文中松潘—
平武地震前的 P

。

波 走 时 残 差异

常
,

对该方法在理论和实践上是一个有力的支持
。

二
、

方 法

设地壳为单层等厚度
,

有两个地震台站 5
1

和 5
2 ,

取 S
:

为参考台站
,

两台相距 不 远
。

当
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地壳底面的首波 P
。

从地壳底折射入地壳内时
,

到达台站 S
,

的射线经过了一段 P波速度减 小区

( 图 1 )
,

使 S
工

台 P
.

波到时推迟△ t
,

它的大小可通过下述方法求得
。

假定到达 S
,

和 5
2

的 P
。

波 射

乙 2 一 _ _

一

,

一

里.一
一一

一

公
一下

- 一一

—
一一

— 一 么 t
- -

-

一一— —

一不
-

△ h

土
” 。

\
\ ,

别
_ _ _

v
’

彩
/

V 2

图 1

么
,

万= t
n
十 6 t

n
+ 不耳, 一

+
V 2

线在地壳底面滑行时 的 速 度 相

同
,

并根据观测资料求 出发震时

刻 t `二 t 。 + 己 t 。

和震源深度 h, 二

h 十 乙h
,

这里
, t 。

和 h分别 表 示

发震时刻和震源深度
,
己t 。
和 s h

表示相应的误差
,

则在单层地壳

及地壳底面为水平面的情况下
,

两台的 P
二

波 到 时 可 表 示 成 下

式
:

ZH 一 h

V
:

C O S l o 一

乙h

城
“ 。 “ ` 。

t 互

两台的实际到时应为
:

= ` 。 + 乙` 。 十

杀
+

一 ` 。 ·

令价黔
` ’ 二 ` 。 十

令飞
+

Z H 一 h

V
,

乙h
C O S ` 。 一

不
C O S ’ 。

c o s i o + 八 t ,

Z H 一 h

一可不
“ 。 “ ’ 。

( l )

( 2 )

( 3 )

( 4 )

和我其中
, i 。

为临界角 ; V
`
和 V

Z

分别为单层地壳界面上下方的 P波速度 ; H为地壳 厚 度 ; 八

△ 2

分别为 S
,

和 5
2

两台的震中距
, 八 t ` 中包括波速异常引起的到达 S

,

台的走时 差
。

于 是
,

们就可 以从 ( 1 )
、

( 3 ) 和 ( 2 )
、

( 4 ) 式得到 S
:

和 5
2

两 台各自的走时残差
:

、

、护、jūa茂匕了、了、

= t ; 一 t : = △ t
, 一 。 t

。 +

等一
i 。

“ t 互一 t 宝= 一 各` 。 +

衬
c o s ` 。

乙h

十L山
.L

八八

最后
,

我们从 ( 5 )
、

( 6 ) 式得到两台的残差之差
:

△ t
, = △ t l 一 A t

: ( 7 )

设误差为乙 t
,

则由波速变化引起的残差值应为
:

△ t 二 △ t
产 土 各 t ( 8 )

在一般情况下
,

偶然误差主要由识图偏差和震中定位不准所引起 ; 台差高 差和 P
:

波行

进路径的不同
、

V
Z

的差别及地壳底面的非水平状态等引起的系统误差
,

也包 括 在执 内
。

幸

而我们需要的是残差值随时间的变化
,

系统误差对我们并不重要
。

对于误差为 n

—
20 公里

的震中所产生的走时误差约为 0
.

2秒
;
对于清楚的 P

二

波到时
,

识图偏差所产生的走时误 差 不

超过 0
.

6秒
。

这样
,

残差值的偶然误差一般不超过 土 0
.

8秒〔 · 〕。

〔 · 〕赵 振 高世磊 P
。
波走时残羞法
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三
、

松潘

—
平武地展前某些台站的 P

。

波走时异常

我们选用松潘
、

郸县
、

茂汉和平武台在松潘地震前
,

对于四川马边和云南 永 善 ( 称 I
’

区 )
; 四川九龙

、

盐源
、

木里和云南宁菠

等区 ( 称 l
口

区 ) 的地 震 ( 图 2 )
,

取 其

清楚的 P
。

波到时
,

做出松潘
、

郸县 台 残

差如图 3
。

由于邻县
、

茂演
、

平武 建 台 较 晚
,

19 7 4年 以后才有可用资料
,

做为正常值
,

只能从震后不多的资料粗略估计
。

对于松

潘一平武和松 潘一茂 汉
,

取 基 值 △ t
。 =

0
.

6秒 ; 对于松潘一郸县
,

取 △ t
。 = 0

.

6秒
;

对于郸县一平武和 郸县一茂汉
,

取△ t
。 二

。
.

0秒
。

根据基值就可 计 算 出各自的最大

异常幅度
:

谭彭弓
、

.

甘萧 犷

侧武ù平卜、!坟

笼气工. ù
.

边乌

二
二

,

/

J 1 1

成都
\

\

、

\

\

\

\` \、

,’q
.

州

松潘一
{霎纂

△ t二 = 3
·

0秒

松潘一卑炸县 血 t二 二 1
.

9秒

丫、 水 里
。

/
’

.\

乡七名

/.硬r、

产声é少ó̀挤匕

产了 ,,
.

、一
.

、
.

/ 。 胡派

刀

/ l

~
’

l

、
.\

.

、.

了
.

云//̀,

、 县一
{
平武

茂汉

.’ `
了。

.O宁锚
. 峨 一

△ t
。 = 1

.

1秒

从图 3可以看出
,

异常大体从 1 9 7 5年初开

始恢复
,

发震时已基本恢复到基值
。

对于

上述 P
二

波走时异常我们分析如下
。

如前所述
,

P
二

波走时残差方 法 假 定

由震中至各台站的射线沿地壳底部滑行的

速度相同
。

这一点只要所用地震震中至各

l

、

.

, 飞产 /

Z

南

令
.

0 6 D

3
.

口 : 会
1 2 0公 里

图 2 台站和震中分布图
1

.

松潘震群 2
.

1
。 ,

I
。
区 内部分中强震震 中

3
。

A 松潘地震前 波速 比 异常 区 B 明显异常 区 〔 1 〕

台站的张角不大就可基本保证
。

松潘
、

平武
、

郸县和茂汉四个 台站
,

对 1
.

区和 I
`

区地震震

中范围的张角均小于 30 度
,

因此
,

上述要求基本满足
。

由于该方法是取两 台的残差之差
,

差

值内已经消除了至最近台站的波射线折射入地壳内之前
,

在地壳底面滑行路径上 的 波 速 变

化
,

所 以
,

残差值主要反映台站附近地壳内的波速变化
。

在图 3 中
,

和松潘台比较
,

我们可以说在茂议和平武台南部儿十公里的范围
,

地 壳 内 P

波速度变化很小
,

也可能没有变化
; 而郸县台南部则有清楚的异常显示

。

考虑 到 图 3 中 I
’

区资料较多
,

因此
,

该结果与冯德益等人 〔” 的松潘地震前波速比 ( r ) 的异常范围 是 不 矛 盾

的
:

平武台在异常区之外
,

茂汉台在 明显异常区的边缘
,

而娜县台在明显异常区之内
。

但是
,

和波速 比的异常情况不同
,

在明显波速比异常区之外的松潘台却有很大幅度的 P
。

波 走 时 残

差异常
。

其实波速比异常和 P
。

波走时残差异常之间的差别并不难理解
,

我们 知 道
,

波 速比

异常区之内发生的地震
,

震源深度绝大多数在 O

—
2 0公里之间

,

对于震 中距在几十公里至

一
、

二百公里的台站来说
,

直达波射线可以通过很长距离的浅部波速异常区
,

波速比方法能

够容易地检测出这种异常
,
而 P

二

波射线是从地壳底面折射入地壳后到达台站的
,

该 射 线 的
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图 3 P
:

波走时残差 ( △ t ) 随时间的变化

园号表示来自 1
. 区 的地足 , 三角号表示来 自 1

.

的地展 . 图中横线表 示 4 个

残差值 的滑动平均值
,

它的长度表示该 4 个残差值的时间范围
,

竖线表示滑动平

均值的最大均方根差 , 箭头表示松潘地展时间
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出射角较直达波要小得多
。

所以
,

对于浅部范围的波速异常区来说
,

P
。

波残差异常 就 没 有

波速 比异常那样明显
。

但是
,

如果地壳内P波速度异常区较厚甚至地壳底部附近也发 生 了异
-

常的话
,

P
:

波残差方法就可以检测出较大幅度的异常
。

根据这种认识
,

我们认为 松 潘 台高

达 3
.

0秒的 P
。

波走时残差异常
,

可能是由于深部原因所致
。

事实上
,

浅层内如此大的波 速变

化也是难以令人置信的
。

四
、

讨 论

如上所说
,

造成震前的 P
。

波走时残差异常可能有来自深部的因素
。

日本学 者 颤缘淮〔幻

认为
,

在地壳下部和上地慢顶部
,

温度和压力都接近玄武岩熔解的条件
,

处于不十分稳定的

状态
,

一旦环境稍有变化
,

岩石就可能熔解
、

部分熔解或相变
。

熔解之后的岩浆挤压周围的

岩石
,

使得在非常广泛的范围内产生微破裂
,

产生膨胀 ( V
p

或 V
p

/ V
.

下降 )
。

开始 时
,

这

种发生在深部的变化可能对地壳表层影响不大
,

但随着熔岩流带着热量沿断裂
、

裂缝或地壳

的软弱部分上涌和扩展
,

也就造成了上部和邻近地区的异常
,

并且随着岩浆或水流入裂缝一

部分固结
,

异常逐渐恢复
。

大地电磁测深资料 〔 4 〕表明
, “ 我国南北地震带北段的地壳中部普遍存在一个异常低 阻

层
, ”

这一层的
“
最合理的解释是

,

在地壳中部比较合理的温度和压力条件下发生了某些矿

物的热脱水反应
,

导致了该层内导电机制由半导体离子导 电向电介质导电转变
。

热脱水反应得

以进行要求该处有适当的高温
,

即较高的地慢热流
” 。

假定地表热流值 为 2
.

6 义 1 0~ 已

卡 / 厘

米
“ ·

秒
,

地壳深度为 50 公里
,

根据早川 〔幻的计算
,

则在地壳底至上地慢顶部的温度 将 超过

玄武岩的熔解温度
,

并且由于震前震源体的膨胀
,

地壳底部将有一压力减小使局部熔解得以发

生
。

因此
,

松潘—
平武震源区内的地壳介面附近

,

出现局部熔解的条件是可能具备的
。

在我们所用的四个 台中
,

松潘台的异常最大
,

而且所使用的地震都位于南部 ( 图 2 )
,

异常本身应代表松潘台南部地壳和上地慢顶部波速的减低
。

考虑到重力在演川
一

迭溪的正异常

( 图 4
、

资料引自四川地震战线 1 9 7 8年第

二期 ) 和松潘台水氛异常 ( 图 5
、

资料引

自兰州地震研究所综合室水化组 ) 及波速

比〔
.

〕异常的开始时间
,

我们假定 1 9 7 4 年

以前的某个时间
,

大形体由松潘地震震中

至汉川
、

茂坟一线 以西某个区域内
,

在地

壳介面附近发生局部熔解
,

形成熔岩流
,

并逐渐扩展上涌
,

使下部地壳出现波速异

常
。

大约在 1 9 7 4年底前后
,

异常达到地壳

微 伽
, ” `

,

“ 一 ” 7 4
`

’

旦, 一
产一 , 洲

2。。卜 , ` 、 j /

松渝

迭西昭光茂泣该川杏银箔丹戍都

图 4 震前重力段差变化图

上部
,

随后就以固结及水流入裂缝
,

异常恢复为主
。

在岩浆上涌和固结期间
,

重力值明显上升
,

并由于裂缝丛集
,

岩石及水温提高
,

泉水中

的氛含量也理应增高
。

大约在 19 7 5年初
,

速度异常达到地壳上层而停止发展
,

这 时 P
。

波 走

时残差呈现极大值
。

随后固结占优势
,

周围水流入裂缝的速度提高
,

速度异常开始恢复
,

而

水氛含量却反而更高
。

在整个过程中
,

由于始终存在膨胀
,

所以地表也应有 相 应 升 高
。

另

C
. 〕玛德益等我国西部地区一些 强展及中强屁前后波速异常的进一步研究 1 9 7 8年成 果 ( 铅 印 )
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外
,

由于岩浆上涌
,

地壳内岩石电阻率可能会普遍降低
,

这与大地测电磁深所观测到的松潘

地震孕震期间地震 区异常低阻层变厚的现象〔
. 〕是一致的

。

埃 搜 埃 费
4 : 仁 、 _

/ 、 \
、
一 /

’
` 一

` 、 ,

一\
/ 、 、

、

及 / 一 一 一 一 一 一 一 一 一 一一

/

3夕

3 5

二 5 7 9 ! 仲 I J

l 宁7 5 年

`
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图 5 松潘台水氨异常

应该指出
,

根据 目前的认识
,

一个大的地震
,

积累能量的空间也相应的大
。

但是地壳并

非均勾
,

局部地区物质性质和应力作用方式等因素对某种岩石物理量的影响
,

都很难确切地

描述
。

因此
,

即便对同一个地震
,

形成包括波速异常在内的各种异常的原因可能并非单一
,

企图用一种简单模式完满地解释各种甚至一种地震前兆几乎是不可能的
。

尽管我们指出松潘

地震震源区 内地壳介面 附近出现局部熔解的条件是可能具备的
,

并应用这一模式能够较好地

解释重力
、

水氮等前兆异常
,

但也只能认为仅仅是造成尸
,

波走时残差异常的一个可能 的 因

素 ( 见图 6 )
。

松递 茂沈 汉川

一
.

一 一 --\_

l \

地

二目二

岁节〕

莫霍 界 面
亡二二二二二二二二二二二二

p门 波 褚托苛公

图 6 P
。

波走时异常形成过程示意图

实线表示正常悄况下 的波射线 , 虚线表示假定 的异常波射线

松潘两次 7
.

2级地震的震源机制结果表明
,

主压应力轴的仰角为 6度
,

接近于 水 平 ; 张

应力轴仰角为 72 度
,

接近于垂直〔” 〕。

如果把它们看作震前的应力作用方 式
,

那 么
,

地壳表

层至某个深度范围内出现显著扩容以及水的流动等因素
,

在形成大范围 P波速度异常和 异 常

恢复的过程中
,

都可能起着不容忽视的作用
。

因此
,

松潘—
平武地震前的波速异常至少是

由两种原因引起的
:

一是部分地 区地壳介面附近物质的上涌 ; 二是在水平压应力和垂直张应

力作用下
,

地壳内特别是上部地壳内的扩容
。

. 〕兰州地震研究所大地电磁测深组 地震孕育发生过程中震源 区 附近地下介质电性变化特征 1 9 7 8年成果报告 ( 铅印 )

二 〕陈天 长等 松潘
、

平武地震的地震活动特征 四川地震战线 19 7 8年第 1 期
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顺便说明
,

由于我们所谓的 P
。

波走时异常是指两个台站的走时残差之 差
,

因 此
,

我 们

还不能说平武
、

茂坟等台接收到的 P
。

波绝对没有通过异常区
,

而是和松潘台 比较
,

地 壳 内

和上地慢顶部的异常对前者的影响要小得多而已
。

由于台站的组合方式还不能确定该异常值

的大小
,

以及台站分布的限制
,

尚不能确定松潘大震前 P波速异常的空间范围
。

在收集本文中所用资料时
,

四川省地震局有关同志给予了大力协助
,

作者在 此 表 示 感

谢
。
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