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基于２００１年犕犠７．８可可西里地震震后形变模拟研究

藏北地区岩石圈流变学结构
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摘要　青藏高原岩石圈的流变学结构和形变机制是地学界长期争论的重大科学问题．２００１年发生在东昆仑断裂带

的犕Ｗ７．８可可西里地震造成青藏高原北部地区岩石圈构造应力场的很大改变，引起下地壳与上地幔的快速弛豫

形变，从而为研究这一问题提供了难得的机会．本研究采用该区域的ＧＰＳ震后观测，反演这一地区岩石圈的流变学

参数并探讨其形变机制．反演所采用的数据来自４５个ＧＰＳ观测点，其中包括一个中国地壳运动观测网络的基准

站，数据最长时间跨度达６．４年．大地震震后形变场主要来源于地壳、上地幔的黏弹性松弛与断层面上的震后余

滑，因此本研究同时反演介质的黏滞系数和断层的震后余滑．考虑到东昆仑断层南侧的巴颜喀拉羌塘地区与北侧

的柴达木盆地地区具有明显不同的地壳结构，断层南北两侧采用不同的Ｂｕｒｇｅｒｓ体流变学结构，其下地壳上地幔

的短期和长期黏滞系数采用网格搜索法获得；断层震后余滑反演则同时施加近似正比于库仑应力的约束．最终结果

显示：东昆仑断层北侧柴达木盆地地区下地壳上地幔短期和长期黏滞系数分别为５×１０１８Ｐａ·ｓ和１．５×１０２０Ｐａ·ｓ；东

昆仑断层南侧巴颜喀拉羌塘地区下地壳上地幔短期和长期黏滞系数分别为１．５×１０１８Ｐａ·ｓ和１．５×１０１９Ｐａ·ｓ．

这一结果表明：巴颜喀拉羌塘地区下地壳上地幔黏滞系数显著低于柴达木盆地，意味着巴颜喀拉羌塘地区下地

壳可能存在部分熔融，其地壳形变模式更趋近于连续形变，而柴达木盆地形变模式更趋近于块体运动．研究区下地

壳长期黏滞系数比下地壳流模型所主张的黏滞系数高２～３个数量级，表明下地壳流在本地区可能不存在．

关键词　可可西里地震；ＧＰＳ观测；震后形变；流变学结构；下地壳流
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距今约５５００万年以来，青藏高原在印度板块的

挤压碰撞下发生形变、隆升，直至形成今天全球平均

海拔最高的高原（Ｔａｐｐｏｎｎｉｅｒｅｔａｌ．，２００１）．这一形

变过程的物理机制是地学界长期争论的重要科学问

题．其中一种颇具代表性的模型是黏性下地壳流模

型（如：ＥｎｇｌａｎｄａｎｄＭｏｌｎａｒ，１９９７；Ｃｌａｒｋｅｔａｌ．，

２００５；Ｒｏｙｄｅｎｅｔａｌ．，２００８）．黏性下地壳流模型认

为青藏高原岩石圈下地壳为广泛分布的黏性流体，

由于流体的不可压缩性，当下地壳流受到西南印度

板块的推挤和内陆刚性块体的阻挡时，介质便发生

挤压方向的缩短和垂向增厚，并驱动上地壳形变和

隆升．由于下地壳流的广泛分布，高原地表形变也呈

连续分布状态．这一模型成功地解释了青藏高原高

海拔的形成，但无法很好地解释青藏高原沿其北缘

大型走滑断裂带的东向运动．

与之相反的另一种模型为块体运动模型（如：

Ｔａｐｐｏｎｎｉｅｒｅｔａｌ．，１９８２；ＡｖｏｕａｃａｎｄＴａｐｐｏｎｎｉｅｒ，

１９９３）．这一模型认为青藏高原上、下地壳耦合构成

近刚性的块体，相邻块体的相互作用驱动地表产生

弹性形变，且形变主要集中在块体边界．当印度板块

向青藏高原推挤时，其形变主要由青藏高原地壳的

东向逃逸和高原内部跨逆冲断裂的全地壳挤压缩短

来吸收．因此，该模型可以很好地解释青藏高原沿其

北缘大型走滑断裂带的东向运动，但难以解释高原

内部广泛分布的形变场和小规模断裂．

上述两种模型可以认为是描述青藏高原地壳形

变模式的两个极端模型，真实的地壳形变场应当介

于两者之间（王敏等，２００３；Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００４）．

决定地壳形变机制的关键在于地壳与岩石圈介

质的力学结构，特别是下地壳与上地幔的流变学结

构．由于缺乏真实的野外观测，人们对下地壳与上地

幔的流变学结构所知甚少，这也是有关青藏高原地

壳形变模式长期争论未决的主要原因．迄今为止，人

们对岩石圈流变学结构的认识大多来源于地震学与

实验室岩石力学实验的间接推测（如：Ｋｉｒｂｙａｎｄ

２３５
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Ｋｒｏｎｅｎｂｅｒｇ，１９８７），结果并不可靠．近些年来卫星

大地测量在地壳形变监测领域的广泛应用为相关研

究提供了另一种可能：地震造成区域应力场的改变，

进而触发下地壳和上地幔介质的黏弹性松弛引起地

表形变；运用地球物理模型模拟震后形变场，便可

反演该地区岩石圈的流变学结构．例如，Ｒｏｕｓｓｅｔ等

（２０１２）模拟ＧＰＳ观测到的１９９９年台湾集集地震的

震后形变场，推断中央山脉下方介质存在一个低黏

度（黏滞系数为５×１０１７Ｐａ·ｓ）的中地壳层；Ｆｒｅｅｄ

等（２００６）模拟２００２年美国阿拉斯加Ｄｅｎａｌｉ地震的

ＧＰＳ震后形变观测，得到该地区６０ｋｍ以下可能存

在低黏度（黏滞系数约为３×１０１８～４×１０
１８Ｐａ·ｓ）上

地幔层的结论．

２００１年１１月１４日青藏高原北部东昆仑断裂

带上发生的 犕Ｗ７．８（ｗｗｗ．ｓｅｉｓｍｏｌｏｇｙ．ｈａｒｖａｒｄ．ｅｄｕ／

ＣＭＴｓｅａｒｃｈ．ｈｔｍｌ）／犕Ｓ８．１（中国地震台网）可可西里

地震是该断裂带过去１００年来记录到的最大地震，

造成藏北地区岩石圈应力场的很大改变，为研究青

藏高原北部流变学结构和形变机制提供了难得的机

会．本文通过模拟震后形变研究青藏高原北部地区

岩石圈流变学结构，并据此判断下地壳流模型在该

地区的适用性．

前人关于青藏高原北部岩石圈介质结构和物理

性质的许多研究都表明跨昆仑山地区岩石圈介质结

构和物理性质存在显著的横向不均一性．例如，

Ｋａｒｐｌｕｓ等（２０１１）采用人工地震源数据反演得到昆

仑山以南的羌塘巴颜喀拉块体地壳厚度大于其以

北的柴达木盆地地壳厚度，前者厚达近７０ｋｍ，后者

则约５０ｋｍ；Ｓｕｎ等（２０１０）的剪切波速度成像结果

显示巴颜喀拉羌塘块体下地壳Ｓ波速度显著低于

柴达木盆地下地壳Ｓ波速度；Ｕｎｓｗｏｒｔｈ等（２００４）

的大地电磁反演结果也表明巴颜喀拉羌塘块体下

地壳的电阻抗明显小于柴达木盆地下地壳电阻抗．

因此，我们的模型考虑跨昆仑山两侧介质的横向差

异，试图通过大地测量的手段认识和验证青藏高原

北部地区地壳介质结构的复杂性及其对青藏高原形

变场的影响，增进我们对于青藏高原地壳与岩石圈

形变模式的认识．

我们知道，震后形变的主要机制包括下地壳与

上地幔介质的黏弹性松弛和断层面上的震后余滑．

在断层近场和震后短时间周期，震后形变场主要来

源于断层面的震后余滑；而在远场及震后长时间周

期，介质的黏弹性松弛对震后形变场的贡献更为显

著．但这两种形变机制所引起的地表形变都表现为

类似的随时间呈对数或指数函数衰减的特征，仅在

时间域内难以从观测中将两者区分（Ｓａｖａｇｅ，１９９０）．

因此，为简单起见，许多震后形变的模拟研究往往只

考虑一种震后形变机制，比如只考虑介质黏弹性松弛

（Ｒｙｄｅｒｅｔａｌ．，２０１１；Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００７），或震后余

滑（Ｒｙｄｅｒｅｔａｌ．，２０１１）．本文则同时考虑黏弹性松弛

和震后余滑两种机制的贡献，建立联合反演模型．反

演结果可对东昆仑断裂两侧下地壳上地幔黏弹性

介质的流变性质提供迄今为止最为精确的约束．

１　数据

２００１年可可西里地震发生后，中国地震局展开

了地震综合科学考察，其中包括沿青藏公路布设与

观测的由４个临时固定站和１２个流动点构成的跨

断层ＧＰＳ剖面和在震区较大范围内开展的ＧＰＳ流

动点重复观测（任金卫和王敏，２００５）．地震发生后的

第二年我们沿断层两侧又布设了３０个ＧＰＳ流动观

测点，使震后形变观测点的总数增加至６０个．基于

流动点复测期次的考虑，本研究共选用其中４５个

点；且考虑到本地区震后形变场可能受到２００８年３

月２１日犕Ｗ７．３新疆于田地震和２００８年５月１２日

犕Ｗ７．９四川汶川地震的影响，仅使用于田地震之前

的观测数据分析和表征可可西里地震的震后形变

场，数据的时间跨度最大为６．４年．

如图７所示，ＧＰＳ观测点主要集中在地震破裂

带的近场，但中远场也有一定的分布．其中，约３５％

的点从震后数天至３个月内开始观测，到于田地震

前有７～１０期观测，多位于中场和远场；约６５％的

点观测始于震后３个月，在４．５～６．４年的时间内有

４～５期观测，多数为近场点．此外，震后布设的临时

固定站（ＢＤＧＤ、ＫＬＧＤ、ＪＢ３０）维持了近１年的时

间，有２００～３００天连续观测，此后ＪＢ３０改为流动观

测．ＤＬＨＡ是中国地壳运动观测网络的基准站，数

据有很好的连续性．ＧＰＳ观测资料在时间与空间的

分布为区分介质黏弹性松弛和震后余滑两种震后形

变机制提供了可能．

由于ＧＰＳ观测点绝大部分是震后布设的，为了

区分地壳长期构造形变和可可西里地震造成的震后

形变，我们基于本地区已有的长期构造运动速度场

（图１，王敏等，２００３）插值得到 ＧＰＳ点的震前构造

运动速度（插值方法见Ｓｈｅｎｅｔａｌ．，２０１５），进而获

得这些点的震后位移时间序列．进一步，可可西里地

震以走滑破裂为主，造成的地表垂直形变很微弱，而
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图１　青藏高原北部区域构造、地震活动和ＧＰＳ震间水平运动速度场

蓝色箭头为相对于稳定欧亚板块的速度场（王敏等，２００３），其误差椭圆的置信水平为９０％；

过去４０年犕Ｓ≥６．０地震的震源机制来自ｈｔｔｐ：∥ｗｗｗ．ｇｌｏｂａｌｃｍｔ．ｏｒｇ／ＣＭＴｓｅａｒｃｈ．ｈｔｍｌ．

Ｆｉｇ．１　Ｒｅｇｉｏｎａｌｔｅｃｔｏｎｉｃｓ，ｅａｒｔｈｑｕａｋｅｓａｎｄＧＰＳｄｅｒｉｖｅｄｉｎｔｅｒｓｅｉｓｍｉｃ

ｈｏｒｉｚｏｎｔａｌｖｅｌｏｃｉｔｙｆｉｅｌｄｉｎｎｏｒｔｈｅｒｎＴｉｂｅｔａｎＰｌａｔｅａｕ

ＢｌｕｅｖｅｃｔｏｒｓａｒｅＧＰＳｖｅｌｏｃｉｔｉｅｓｒｅｌａｔｉｖｅｔｏｔｈｅｓｔａｂｌｅＥｕｒａｓｉａｐｌａｔｅ（Ｗａｎｇｅｔａｌ．，２００３）ｗｉｔｈｃｏｎｆｉｄｅｎｃｅｌｅｖｅｌｏｆｔｈｅｅｒｒｏｒｅｌｌｉｐｓｅｓ

９０％．Ｆｏｃａｌｍｅｃｈａｎｉｓｍｓｏｌｕｔｉｏｎｓｏｆ犕Ｓ≥６．０ｅｖｅｎｔｓｉｎｔｈｅｐａｓｔ４０ｙｅａｒｓａｒｅｆｒｏｍｈｔｔｐ：∥ｗｗｗ．ｇｌｏｂａｌｃｍｔ．ｏｒｇ／ＣＭＴｓｅａｒｃｈ．ｈｔｍｌ．

ＧＰＳ垂向观测精度、特别是流动点的垂向观测精度

不足以监测到这样微弱的形变．因此，本研究只采用

水平向观测量，即东向和北向两个分量的数据为模

型提供约束．

２　模型与反演方法

２．１　同震破裂模型

大地震的发生造成岩石圈应力场的改变，从而

引起下地壳与上地幔介质的黏弹性松弛和断层面的

震后余滑．计算下地壳与上地幔介质的黏弹性松弛，

需要选定一个同震破裂模型作为驱动源，同时，反演

震后余滑也需要先验的断层几何形态．

２００１年可可西里地震破裂过程相当复杂，因

此，前人基于不同方法获得的认识也不尽相同．例

如，Ｌｉｎ等（２００２）的野外地质考察结果显示断层最

大同震破裂为～１７ｍ，位于库赛湖附近．Ｘｕ等

（２００２）的独立考察结果与Ｌｉｎ等（２００２）的大致相

似，但最大破裂确定为～６ｍ，并发现太阳湖段有拉

张分量．Ｋｌｉｎｇｅｒ等（２００５）基于高分辨率卫星光学影

像数据得到最大走滑位错达９ｍ，且发现库赛湖段

有逆冲分量．Ｌａｓｓｅｒｒｅ等（２００５）根据野外地质考察

和高分辨率卫星光学影像测量结果假定断层为纯直

立断层，并根据ＩｎＳＡＲ观测数据反演得到同震破裂

分布；反演结果显示有３处破裂极大值，且最大走滑

位错为～８ｍ．万永革等（２００８）采用ＧＰＳ和ＩｎＳＡＲ

数据联合反演位错分布，得到位错最大值为～７ｍ，

同时还反演得到库赛湖段和昆仑山口段的倾角分别

为～８１°和～８０°，与库赛湖段存在逆冲位错（Ｋｌｉｎｇｅｒ

ｅｔａｌ．，２００５）的研究结果相符；基于Ｘｕ等（２００２）的

野外考察结果将太阳湖段的倾角设定为９０°～４５°的

渐变，反演得到明显的拉张分量（图２）．

对比Ｌａｓｓｅｒｒｅ等（２００５）和万永革等（２００８）两

个基于大地测量数据反演得到的同震破裂模型，由

于采用ＧＰＳ数据和ＩｎＳＡＲ数据的联合约束，并同

时反演断层倾角，万永革等（２００８）的模型具有更好

的解析度和可靠性，与野外地质观测符合更好．因

此，本研究采取万永革等（２００８）的同震破裂模型作

４３５
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为下地壳和上地幔介质黏弹性松弛的驱动源和震后

余滑的先验断层面．其中，断层分为主断层段和西端

太阳湖段，主断层段倾角８０°～８１°，是同震破裂的主

要段落；西端太阳湖段是支断层，显著南倾．主断层

段和太阳湖段只在地表贯通，分隔点在９１．１５６２°Ｅ处．

震后ＧＰＳ观测点主要位于主断层段两侧，太阳

湖段几乎没有观测点（图７），因此太阳湖段的震后

余滑分布难以得到有效约束；且绝大多数ＧＰＳ点至

太阳湖段的距离远大于太阳湖段自身尺度，太阳湖

段的震后余滑对观测点震后形变的贡献由于距离遥

远可忽略不计．所以本研究只反演同震破裂主断层

段的震后余滑．由于震后余滑可能扩展到同震破裂

区域之外，又将主断层段继续向东延伸４０ｋｍ，并向

深部延伸到５０ｋｍ（图４）．

２．２　介质流变学结构模型

岩石圈由上、下地壳和上地幔组成．一般认为上

图２　可可西里地震的同震破裂模型（万永革等，２００８）

Ｆｉｇ．２　ＣｏｓｅｉｓｍｉｃｒｕｐｔｕｒｅｍｏｄｅｌｏｆｔｈｅＫｏｋｏｘｉｌｉｅａｒｔｈｑｕａｋｅ（Ｗａｎｅｔａｌ．，２００８）

图３　研究区域介质结构示意图

Ｆｉｇ．３　Ｓｋｅｔｃｈｏｆｍｅｄｉｕｍｓｔｒｕｃｔｕｒｅｉｎｔｈｅｓｔｕｄｙａｒｅａ

图４　（ａ）同震库仑应力变化；（ｂ）同震库仑应力变化与震间累积应力之和

注意二图中库仑应力色标范围的不同．

Ｆｉｇ．４　ＣｏｓｅｉｓｍｉｃＣｏｕｌｏｍｂｓｔｒｅｓｓｃｈａｎｇｅ（ａ）ａｎｄｓｕｍｏｆＣｏｕｌｏｍｂｓｔｒｅｓｓｃｈａｎｇｅａｎｄｉｎｔｅｒｓｅｉｓｍｉｃａｃｃｕｍｕｌａｔｅｄｓｔｒｅｓｓ（ｂ）

ＮｏｔｅｔｈｅｃｏｌｏｒｂａｒｓｏｆｔｈｅｔｗｏｆｉｇｕｒｅｓａｒｅｄｉｆｆｅｒｅｎｔｉｎｄｅｎｏｔｉｎｇｔｈｅｌｅｖｅｌｏｆＣｏｕｌｏｍｂｓｔｒｅｓｓ．
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地壳主要呈现弹性特征，用弹性体模拟．由于高温高

压，下地壳和上地幔的介质行为在长时间尺度内表

现为黏性而非弹性．当地壳受到同震应力扰动产生

弹性形变时，黏弹性的下地壳和上地幔在同震应力

扰动作用下持续形变，即黏弹性松弛．

在青藏高原北部地区，岩石圈的弹性介质结构

和物理性质存在显著的横向不均一性（Ｋａｒｐｌｕｓｅｔ

ａｌ．，２０１１；Ｓｕｎｅｔａｌ．，２０１０；Ｕｎｓｗｏｒｔｈｅｔａｌ．，２００４），

预示着其流变性质也可能存在横向不均一性．进一

步，研究区域的介质分界面与断层位置也不重合，即

介质横向差异的分界面位于昆仑山北缘、柴达木盆

地南缘（Ｋａｒｐｌｕｓｅｔａｌ．，２０１１），而破裂断层则位于

该分界线以南约８０ｋｍ处（图３和图７）．位于断层

北侧的２５个观测点中有多达１２个点位于昆仑山区

域，只有１０个点位于盆地内，另有３个位于交界地

带（图７）．这意味着断层以北多数观测点的下方介

质更接近断层南侧介质的结构和性质．

本文采用ＰＳＧＲＮ／ＰＳＣＭＰ程序（Ｗａｎｇｅｔａｌ．，

２００６）计算黏弹性松弛引起的震后形变和反演震后

余滑时所需要的弹性位错格林函数矩阵．ＰＳＧＲＮ／

ＰＳＣＭＰ要求一个平面成层的介质结构，当断层两

侧介质横向不均一时，通常采取近似方法，即对于坐

落在某介质之上的台站，采用相应介质参数代入模

型进行计算．因此，本研究将断层近似视为介质分界

面，假设断层两侧的介质具有独立的黏滞系数，但断

层北侧介质的弹性结构和性质都等同于断层南侧．

基于这样的假设建立的流变学结构模型称为模型Ａ．

为了分析介质结构和性质对地表数据模拟的影

响，我们又建立了两个对照模型，分别称作模型Ｂ

和模型Ｃ．其中，模型Ｂ完全不考虑介质的横向差

异，断层两侧均采用南侧介质的结构和性质；模型Ｃ

则同时考虑介质弹性和黏弹性性质的横向差异，但

忽略断层面与介质间断面的不一致性．

模型中，地壳介质厚度和Ｐ波、Ｓ波速度结构均

参考 Ｋａｒｐｌｕｓ等（２０１１）和 Ｍｅｃｈｉｅ等（２０１２）根据

ＩｎＤｅｐｔｈＩＶ项目人工反射地震波数据分析得到的

结果．其中，上地壳为弹性，用弹性体模拟，根据余震

定位的深度结果（Ｗｅｉｅｔａｌ．，２０１０）和同震破裂的

深度范围（Ｌａｓｓｅｒｒｅｅｔａｌ．，２００５；万永革等，２００８），设

置其厚度为２０ｋｍ．下地壳和上地幔为黏弹性，由于

ＧＰＳ数据覆盖震后的短期与长期形变场，因此采用

Ｂｕｒｇｅｒｓ体模拟，并假定下地壳和上地幔黏滞系数

相同．Ｂｕｒｇｅｒｓ体由 Ｍａｘｗｅｌｌ体（刚性模量犽１ 的弹

簧和黏滞系数η１的黏壶串联）和Ｋｅｌｖｉｎ体（刚性模

量犽２ 的弹簧和黏滞系数η２的黏壶并联）串联组成

（ＢüｒｇｍａｎｎａｎｄＤｒｅｓｅｎ，２００８），有效刚性模量犽１

由介质的Ｓ波速度和密度求得，未完全松弛的刚性

模量犽２＝犽１α／（１－α），根据Ｒｙｄｅｒ等（２０１１）的研究

设α＝０．６９；η１和η２分别表示介质长期和短期黏滞

系数．因此，模型Ａ和Ｃ均有４个未知参数待定，即

断层南北两侧的短期黏滞系数η２ｓ、η２ｎ和长期黏滞

系数η１ｓ、η１ｎ；模型Ｂ则有２个未知参数待定，即研

究区域介质平均的短期黏滞系数η２和长期黏滞系

数η１．

２．３　震后余滑模型及反演

大地震产生的应力扰动不仅作用于区域介质，

而且作用于断层面，因而产生的形变也与断层面的

力学性质相关．一般认为，断层在脆性破裂层以下呈

现速率强化的特征，即摩擦系数与错动速率有关，断

层错动速率越大，摩擦系数越大，滑动的阻力越大

（Ｓｃｈｏｌｚ，１９９８）．在同震应力扰动的驱动下，断层面

震后会呈现出快速的驰豫滑移，且一般主要集中在

断层的脆韧性转换带上．

震后余滑在地表产生的位移场随时间呈对数函

数衰减的特征，可以采用（１）式拟合：

犇犻犼（狋）＝犆犻犼＋犃犻犼ｌｎ（１＋狋／τ）， （１）

其中，地震发生时刻狋＝０，犆犻犼和犇犻犼（狋）分别表示观

测点犻震后初始观测时刻和狋时刻的震后位移犼分

量；犃犻犼和τ分别为震后位移随时间衰减的对数函数

振幅和时间特征常数，其物理意义为：在狋＝τ（ｅ－１）

时，观测点犻的震后位移犼分量为犃犻犼．犆犻犼和犃犻犼由最

小二乘法通过数据反演得到，而最佳τ值则由网格

搜索法获得．

由地表在狋时刻的位移犇犻犼（狋）反演相应时刻断

层面上的滑移分布．根据弹性位错理论，观测方程可

写为：

犌·犛＝犱１＋ε１，ε１ ～犖（０，犈１）， （２）

其中，犌为弹性位错格林函数矩阵，犛为待反演的震

后余滑参数向量，由于地震以左旋破裂为主，故假定

只存在走滑分量；犱１为由震后狋时刻的位移犇犻犼（狋）

组成的准观测向量，本文选定狋＝１年，ε１为其误差

向量，犈１为ε１ 的协方差矩阵．

为了弥补观测点空间分布的不足，更好地区分

两种震后形变机制造成的地表形变场，利用先验条

件约束震后滑移是个行之有效的办法．如前所述，断

层面的震后余滑与断层面的力学性质相关，震间构

造运动在断层面上积累了应力，这部分应力一部分

随同震释放，所余部分驱动断层面发生余滑．因此，
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除了采用运动学约束（式（２））外，本研究还采用了库

仑应力的先验约束，即假定断层面上各单元的滑动

量近似正比于该单元的库仑应力，而库仑应力为震

间累积应力与同震库仑应力变化之和．类似的应力

约束模型也被前人用于其他地震的震后形变研究

中，例如Ｊｏｈｎｓｏｎ等（２００９）假定震后滑移与库仑应

力成正比，其比例为速率状态相依本构关系的经验

常数犪－犫，并由此反演了２００２年美国阿拉斯加

Ｄｅｎａｌｉ地震的震后余滑分布．

假定震间断层面上积累的构造应力呈均匀分

布，其中脆性层内（０～２０ｋｍ深度）为一常数；转换

带２０ｋｍ至３５ｋｍ随深度呈线性衰减至０；３５ｋｍ

深度以下为０．进一步假定震间断层上积累的构造

应力在最大同震破裂处完全释放，等同于同震库仑

应力释放的最大值即１１ＭＰａ（由万永革等（２００８）同

震破裂模型计算得到），但方向相反；断层面上总应

力分布为同震库仑应力变化和震间累积应力之和

（图４）．

由图４可以看到同震库仑应力变化的分布存在

两条较为明显的分界线，一条是在东经９３．５°—９４°

之间，另一条在２０ｋｍ深度线上．这是由同震滑移

的分布和断层面的延展造成的．对于一个断层单元

而言，同震库仑应力变化源于本身滑移造成的卸载

和周边单元滑移贡献的加载，因此，同震库仑应力变

化的量值与同震滑移的空间梯度相关，即在同震滑

移不均一处，高滑移量一侧产生相对卸载，而低滑移

量一侧为相对加载；滑移的空间梯度越高库仑应力

变化的程度就越大．

因此，应力约束的观测方程为：

犉·犽－犛＝犱２＋ε２，ε２ ～犖（０，犈２）， （３）

其中，犉为总库仑应力向量，犽为一待定常数，犱２ 为

零向量，表示震后余滑与总库仑应力近似成正比，ε２

为犱２ 的误差向量，其协方差矩阵为犈２，其主对角元

大小可由解的分辨率与数据拟合残差间的折衷曲线

获得．

（２）、（３）两式合并后写为：

０ 犌

犉 －
［ ］

犐

犽［］
犛
＝
犱１

犱
［ ］
２

＋
ε１

ε
［ ］
２

， （４）

令犌１＝ ０［ ］犌 ，犌２＝ 犉 －［ ］犐 ，犡＝
犽［］
犛
，由犱２＝

０，则式（４）的最小二乘解为：

　　珟犡＝ （犌
Ｔ

１犈
－１

１犌１＋犌
Ｔ

２犈
－１

２犌２）
－１犌

Ｔ

１犈
－１

１犱１． （５）

解的分辨率矩阵 犚 可表示为（Ｊａｃｋｓｏｎａｎｄ

Ｍａｔｓｕ′ｕｒａ，１９８５）：

　　犚＝ （犌
Ｔ

１犈
－１

１犌１＋犌
Ｔ

２犈
－１

２犌２）
－１犌

Ｔ

１犈
－１

１犌， （６）

其中，各断层单元滑动量的分辨率为其所对应的犚

的对角元素，值在０～１之间．若对应的对角元素为

零，则表示观测数据对该参数的分辨率为零，该参数

的确定完全来源于库仑应力的先验约束；反之，若对

角元素为１，则该参数完全由观测数据确定．

２．４　反演方法

本文尝试利用黏弹性松弛和震后余滑两种机制

联合解释震后的地表位移．相对于地表位移，断层面

的余滑是线性参量，而介质的黏滞系数是非线性参

量，因此，我们采用正演和反演相结合的方法．具体

的步骤如下：

首先给定一组介质黏滞系数（例如本文流变学

模型Ａ有２个短期和２个长期黏滞系数），采用

ＰＳＧＲＮ／ＰＳＣＭＰ程序（Ｗａｎｇｅｔａｌ．，２００６）正演计

算黏弹性松弛引起的观测点的位移时间序列．

其次，从各观测点的观测时间序列中减去黏弹

性松弛引起的位移时间序列，得到剩余位移时间序

列，并用对数函数（公式（１））拟合得到时间特征常数

和振幅，由此推算震后１年的位移；然后采用库仑应

力先验约束模型（公式（４））反演震后余滑的分布．

最后，计算模型时间序列（黏弹性松弛导致的位

移时间序列＋震后余滑导致的位移时间序列）对观

测时间序列的拟合残差ＲＭＳ值．各黏滞系数采用网格

式搜索，其中，短期黏滞系数搜索范围设为１０１７～

１０２０Ｐａ·ｓ，长期黏滞系数搜索范围为１０１８～１０
２１Ｐａ·ｓ，

取拟合残差ＲＭＳ值最小所对应的黏滞系数组为最

优解．

３　结果与讨论

３．１　反演结果

利用模型Ａ反演得到的区域介质黏滞系数最优

解如图５所示：东昆仑断层北侧柴达木盆地地区下地

壳上地幔短期和长期黏滞系数分别为５×１０１８Ｐａ·ｓ

和１．５×１０２０Ｐａ·ｓ，东昆仑断层南侧巴颜喀拉羌塘

地区下地壳上地幔短期和长期黏滞系数分别为１．５×

１０１８Ｐａ·ｓ和１．５×１０１９Ｐａ·ｓ．我们通过Ｆ检验方法

（Ｓｈｅｎｅｔａｌ．，１９９６）确定各黏滞系数的置信区间，得

到柴达木盆地地区下地壳上地幔短期和长期黏滞

系数的９０％置信区间分别为４×１０１８～９×１０
１８Ｐａ·ｓ和

＞６×１０
１９Ｐａ·ｓ；而巴颜喀拉羌塘地区下地壳上地

幔短期和长期黏滞性系数的９０％置信区间分别为８×

１０１７～２×１０
１８Ｐａ·ｓ和１×１０１９～２×１０

１９Ｐａ·ｓ．可见，
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观测数据对断层南侧介质的黏滞系数有较好的约

束，但对断层北侧介质的长期黏滞系数只能分辨其

９０％置信区间的下限，而难以确定其上限．

上述结果表明柴达木盆地下方介质的流变性质

显著弱于巴颜喀拉羌塘块体．并且，无论是柴达木

盆地还是巴颜喀拉羌塘块体，其下地壳上地幔的

短期黏滞系数都大大小于长期黏滞系数，这表明震

后黏弹性松弛使得区域应变率提高，介质的有效黏

滞系数大大减小．

与介质黏滞系数最优解相对应的震后余滑分布

如图６所示．从图６ａ可以看到震后余滑在２０～２５ｋｍ

深度即断层的脆韧性转换带上有集中的分布，这和

Ｓｃｈｏｌｚ（１９９８）提出的震后余滑机制相吻合；而在断

层２０ｋｍ深度内，震后余滑分布（图６ａ）和同震位错

分布（图２）有一定的互补性，这与在反演震后余滑

时采取了库仑应力的先验约束有关，也符合前人对

震后余滑分布特征的普遍认识．此外，在９３°Ｅ—９３．５°Ｅ

之间０～５ｋｍ处出现了反向滑移．对比图２所示的

同震破裂模型，可以看到此处正是同震位错的极大

值所在位置，可能意味着同震位错出现了过冲．断层

深部绝大多数区域反演得到的滑移量非常小，仅为

几个毫米，完全在数值误差范围内，并不能说明相应

区域存在余滑．余滑参数的分辨率显示，数据的约束

作用主要集中在断层面东部的近地表区域（图６ｂ），

这是由ＧＰＳ观测点多数位于近场及断层偏东一侧

决定的；断层面大多数区域的震后余滑分布，尤其是

断层深部的震后余滑分布，主要依赖于库仑应力的

先验约束．

由于震后观测位移也不可避免地包括了余震的

贡献，因此，反演得到的部分震后余滑可能反映了该

区域余震的贡献．如果相应区域有余滑但并没有发

生余震，则意味着该区域为速率强化区，具有一定的

流变性质，体现了断层面上力学性质的复杂性，也意

味着该区域不是孕震的危险区，而会通过无震蠕滑

释放积累的能量．

图７显示了两种震后形变机制联合反演模型对

图５　数据残差随黏滞系数变化的分布图

（ａ）断层南侧；（ｂ）断层北侧．红色圆点表示最佳解位置．

Ｆｉｇ．５　Ｄａｔａｒｅｓｉｄｕａｌｃｈｉｓｑｕａｒｅｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｗｉｔｈｒｅｓｐｅｃｔｔｏｖｉｓｃｏｓｉｔｙｐａｒａｍｅｔｅｒｒｅａｌｉｚａｔｉｏｎｓ

Ｐａｎｅｌｓ（ａ，ｂ）ｓｈｏｗｔｈｅｒｅｓｕｌｔｓｏｆｒｅｇｉｏｎｓｓｏｕｔｈａｎｄｎｏｒｔｈｏｆｔｈｅｆａｕｌｔｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ．

Ｔｈｅｒｅｄｄｏｔｄｅｎｏｔｅｓｔｈｅｌｏｃａｔｉｏｎｏｆｂｅｓｔｓｏｌｕｔｉｏｎ．

图６　震后余滑分布（ａ）和分辨率（ｂ）

Ｆｉｇ．６　Ｉｎｖｅｒｔｅｄａｆｔｅｒｓｌｉｐｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎ（ａ）ａｎｄｒｅｓｏｌｕｔｉｏｎ（ｂ）
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震后１年地表位移观测数据的拟合情况．可以看到，

在断层以北、盆地以南的区域，特别是 ＮＫ０２、

ＮＫ０３、ＮＫ０４和 ＮＫ０５几个观测点，观测值普遍大

于模型预测值．这可能是由于这一区域下方介质的

流变学性质更接近断层南侧，即黏滞性更低，但在模

型中设定这一区域下方介质的流变学性质与盆地内

一致，因而是高估了这一地区介质的黏滞系数．在断

层南侧远场，也可看到观测值显著大于模型预测值，

且越往南，差异越明显．这一方面可能由于震前速度

场在此处存在较大误差，另一方面也可能意味着南

侧羌塘地区介质的流变学性质比北侧巴颜喀拉地区

更强，进一步反映了藏北地区介质流变学性质的横

向不均一性．

图８给出了模型对６个观测点（位置参见图７，

分别来自断层南北两侧近场和远场）观测数据的拟

合情况，从中可以看到两种形变机制对不同点震后

位移的贡献是不同的，即近断层点的位移主要来源

于断层面震后余滑（ＥＫ０６，ＢＤＧＤ），而远场点的位

移主要来源于下地壳上地幔介质的黏弹性松弛

（ＤＬＨＡ，ＪＢ４９），符合不同机制在时间域和空间域的

作用模式，表明联合反演的结果具有很好的合理性．

３．２　三种流变学结构模型的对比分析

如前所述，为了分析介质结构和性质对地表数

据模拟的影响，除模型 Ａ外，本研究还建立了两个

对照模型Ｂ和Ｃ．其中，模型Ｂ不考虑介质性质的横

向差异，采用均一的分层结构；模型Ｃ则同时考虑

介质弹性和黏弹性性质的横向差异，并采取不同的

分层结构．

采用与模型Ａ同样的反演方法和步骤，模型Ｂ

的黏滞系数最优解为：下地壳上地幔短期和长期黏

滞系数分别为１×１０１８Ｐａ·ｓ和４×１０１９Ｐａ·ｓ；模型Ｃ

的黏滞系数最优解为：东昆仑断层北侧柴达木盆地

地区下地壳上地幔短期和长期黏滞系数分别为

５×１０１８Ｐａ·ｓ和１．５×１０２０Ｐａ·ｓ，东昆仑断层南侧

巴颜喀拉羌塘地区下地壳上地幔短期和长期黏滞系

数分别为１．５×１０１８Ｐａ·ｓ和１．５×１０１９Ｐａ·ｓ．模型Ａ、

Ｂ和Ｃ数据拟合的加权残差平方和分别为６１４、７７０

和６１５．

比较三种不同的流变学结构模型所对应的最优

解和数据的拟合残差，可以发现模型Ａ和Ｃ的拟合

残差明显小于模型Ｂ的拟合残差，这意味着柴达木

盆地和巴颜喀拉羌塘地区之间流变学性质的横向

差异不可忽略．模型Ｂ的结果反映的是东昆仑断层

两侧介质流变学性质的平均状态，因此其黏滞系数

介于模型Ａ和Ｃ所得到的断层两侧介质黏滞系数

之间，即小于断层北侧介质的黏滞系数，是对断层北

侧介质流变学性质的高估，同时大于断层南侧介质

的黏滞系数，是对断层南侧流变学性质的低估．这种

系统偏差导致介质黏弹性松弛引起的地表位移部分

残存于震后余滑反演的准观测值中，但并不能被震

后余滑模型所解释，因此，震后余滑模型对准观测值

的拟合在断层两侧也呈现出可辨识的系统偏差，即

在断层以南准观测值均大于模型预测值，而在断层

以北准观测值则小于模型预测值．

模型Ａ和Ｃ所得到最优解相同，数据拟合残差

也基本一致，这可以从数据分布和模型设置得到解

释．模型Ａ和模型Ｃ的差异在于断层以北地壳厚度

的不同（模型Ａ断层以北地壳厚度与断层南侧一致

均为６８ｋｍ，模型Ｃ则为５０ｋｍ）和介质弹性参数的

不同．由于本研究假定下地壳和上地幔具有相同的

黏滞系数，因此，地壳厚度的差异归根结底也表现为

介质弹性参数的差异．弹性介质的横向差异会造成

弹性位错的地表形变场存在横向差异，如陶玮等

（２００７）和万永革等（２００８）发现ＧＰＳ和ＩｎＳＡＲ观测

得到的可可西里地震的同震形变场，断层南侧比断

层北侧大１０％～３０％，但并不会对介质的黏弹性松

弛效应产生影响．理论上讲，震后余滑造成的地表形

变场也应反映出弹性介质的横向差异，但由于震后

余滑的量级很小，现有的数据分布（断层以北近半数

观测点位于真实的介质分界面以南）和精度尚无法

对其有效识别．所以，我们认为本研究的数据可以区

分断层南北二侧介质黏性性质的差异，但无法区分

弹性性质的差异，从数据拟合的角度看，模型 Ａ和

Ｃ并无本质上的差别．但考虑到所用数据的分布，模

型Ａ的弹性分层和参数设定是最为合理的．

３．３　和前人研究结果的比较

２００１年可可西里地震造成青藏高原北部地区

大范围的震后形变，为模拟研究该地区的流变学性

质提供了机遇，一些研究成果陆续发表（如：Ｚｈａｎｇ

ｅｔａｌ．，２００７；Ｄｉａｏｅｔａｌ．，２０１１；Ｒｙｄｅｒｅｔａｌ．，２０１１；

Ｗｅｎｅｔａｌ．，２０１２）．但是，由于数据在时间和空间上

的分布不同，考虑的形变机制也不同，这些研究（包

括本研究）所获得的区域介质的流变学参数并不具

有直接的可比性．

例如Ｒｙｄｅｒ等（２０１１）在假定断层两侧介质横

向性质均一的条件下，以区域介质的黏弹性松弛模

拟解释震后第１年的ＧＰＳ观测数据和震后２～５年

的ＩｎＳＡＲ数据，得到青藏高原北部下地壳的长期黏
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图７　ＧＰＳ观测点位分布与震后１年地表位移拟合

橘黄色实线表示同震破裂断层地表迹线，橘黄色虚线为盆地南缘位置；蓝色三角表示ＧＰＳ观测点位置，

蓝色和红色箭头分别表示震后１年地表位移的观测值和模型预测值．

Ｆｉｇ．７　ＤｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎｏｆＧＰＳｓｉｔｅｓａｎｄｄａｔａｆｉｔｔｉｎｇｏｆｆｉｒｓｔｙｅａｒｏｂｓｅｒｖｅｄａｎｄｐｒｅｄｉｃｔｅｄｐｏｓｔｓｅｉｓｍｉｃｄｉｓｐｌａｃｅｍｅｎｔｓ

ＴｈｅｏｒａｎｇｅｓｏｌｉｄｃｕｒｖｅｉｎｄｉｃａｔｅｓｅａｒｔｈｑｕａｋｅｓｕｒｆａｃｅｒｕｐｔｕｒｅｔｒａｃｅａｎｄｔｈｅｏｒａｎｇｅｄａｓｈｌｉｎｅｄｅｎｏｔｅｓｔｈｅｓｏｕｔｈｅｒｎｂｏｕｎｄａｒｙｏｆｔｈｅＱａｉｄａｍ

Ｂａｓｉｎ．ＢｌｕｅｔｒｉａｎｇｌｅｓｒｅｐｒｅｓｅｎｔＧＰＳｓｉｔｅｓ，ａｎｄｂｌｕｅａｎｄｒｅｄａｒｒｏｗｓａｒｅｆｉｒｓｔｙｅａｒｏｂｓｅｒｖｅｄａｎｄｐｒｅｄｉｃｔｅｄｐｏｓｔｓｅｉｓｍｉｃｄｉｓｐｌａｃｅｍｅｎｔｓ，ｒｅｓｐｅｃｔｉｖｅｌｙ．

图８　ＧＰＳ观测点震后位移时间序列（相对于第一个观测时刻）

观测（蓝）、介质的黏弹性松弛（黑）和模型预测（红），观测点位置见图７．

Ｆｉｇ．８　ＰｏｓｔｓｅｉｓｍｉｃｄｉｓｐｌａｃｅｍｅｎｔｔｉｍｅｓｅｒｉｅｓｏｆＧＰＳｓｉｔｅｓ（ｒｅｌａｔｉｖｅｔｏｔｈｅｆｉｒｓｔｏｂｓｅｒｖａｔｉｏｎｔｉｍｅ）

Ｏｂｓｅｒｖｅｄ（ｂｌｕｅ）ａｎｄｐｒｅｄｉｃｔｅｄｔｉｍｅｓｅｒｉｅｓｂａｓｅｄｏｎｔｈｅｖｉｓｃｏｅｌａｓｔｉｃｒｅｌａｘａｔｉｏｎｍｏｄｅｌ（ｂｌａｃｋ）ａｎｄ

ｔｈｅｊｏｉｎｔｍｏｄｅｌｏｆｔｗｏｍｅｃｈａｎｉｓｍｓ（ｒｅｄ）．ＴｈｅｌｏｃａｔｉｏｎｓｏｆＧＰＳｓｉｔｅｓａｒｅｉｎＦｉｇ．７．
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滞系数为１×１０１９Ｐａ·ｓ，小于本研究中同样没有考

虑介质横向差异所得到的结果４×１０１９Ｐａ·ｓ（模型

Ｂ），这一差别应该与Ｒｙｄｅｒ等（２０１１）忽略震后余滑

效应有关．

Ｄｉａｏ等（２０１１）同样假定介质横向性质均一，虽

然同时考虑了黏弹性松弛和震后余滑两种机制，但

由于只使用了震后４个月的数据，反演得到的黏滞

系数可能只反映介质震后短期的流变性质，其下地

壳黏滞系数～１０
１８Ｐａ·ｓ的结果与本研究所获得的

断层南侧介质短期黏滞系数１．５×１０１８Ｐａ·ｓ（模型Ａ

和Ｃ）基本一致也说明了这一点．

Ｗｅｎ等（２０１２）也采用了震后余滑和黏弹性松

弛两种机制解释震后形变场，其所主张的下地壳和

上地幔黏滞系数２×１０１９Ｐａ·ｓ的结果与本文同样不

考虑介质横向差异所得到的结果４×１０１９Ｐａ·ｓ（模

型Ｂ）量级相当；同时，源于ＩｎＳＡＲ数据比 ＧＰＳ数

据具有更高的空间密度，其在二阶平滑约束下反演

得到的震后余滑分布也具有一定的合理性．但是，由

于 Ｗｅｎ等（２０１２）是先单独采用介质的黏弹性松弛

解释形变数据，这一机制不能解释的部分即数据残

差再用断层面的余滑解释，因此造成部分余滑导致

的地表形变可能被介质的黏弹性松弛所解释，在理

论上会低估介质的黏滞系数，这也可能就是其结果

略小于本文结果（模型Ｂ）的原因之一．

综合分析前人及本研究的结果（参见表１）可以

发现：忽略震后余滑对震后形变场的贡献会低估介

质的黏滞系数，而且，数据覆盖的震后时间越短低估

的程度越严重；如果不考虑断层两侧介质的横向性

质差异就不能获得对青藏高原北部地区流变学性质

的精确认知，该地区的形变模式与特征也很难得到

解释；震后形变观测数据在时间上和空间上的分布

是区分黏弹性松弛和震后余滑两种机制的关键所

在，因此也成为模拟研究青藏高原北部地区流变学

性质的必要条件．

相比于前人的研究，我们的研究所采用的数据

具有很好的时空分布（观测数据更多，在近场和中远

场都有一定分布，且观测持续达６年多之久），而且

通过断层面库仑应力的先验约束有效地区分黏弹性

松弛和震后余滑两种机制对震后形变的贡献；考虑

断层南北两侧介质流变性质的差异，更符合区域介

质结构和性质的客观存在．因此，我们的研究结果应

当是更精确和可靠的．

３．４　对青藏高原地壳形变模式认识的启发

本研究最终得到柴达木盆地下地壳的长期黏滞

系数为１．５×１０２０Ｐａ·ｓ，巴颜喀拉羌塘块体下地壳的

长期黏滞系数为１．５×１０１９Ｐａ·ｓ．这一结果比下地壳

流模型所主张的该地区下地壳黏滞系数（１０１７Ｐａ·ｓ

量级，如Ｓｈｅｎｅｔａｌ．，２００１）高２～３个数量级，意味

着黏性下地壳流在这一地区难以普遍存在，也不是

这一地区地壳形变的主要机制．当然，由于本研究假

定下地壳与上地幔黏滞系数相等，因而这一组黏滞

系数的结果是下地壳和上地幔的平均，进一步的研

究需要构建区分下地壳和上地幔的流变学模型．但

由于观测数据在空间上的覆盖范围决定了其对下地

壳黏滞系数比上地幔更为敏感，因此结果对于下地

壳黏滞系数的约束更为可靠．

同时，昆仑山以南巴颜喀拉羌塘块体的下地壳

黏滞系数比昆仑山以北柴达木盆地的下地壳黏滞系

表１　基于可可西里地震震后形变的区域流变学参数估计

犜犪犫犾犲１　犞犻狊犮狅狊犻狋狔犲狊狋犻犿犪狋犲狊狅犳狀狅狉狋犺犲狉狀犜犻犫犲狋犫犪狊犲犱狅狀狆狅狊狋狊犲犻狊犿犻犮犱犲犳狅狉犿犪狋犻狅狀狅犳狋犺犲犓狅犽狅狓犻犾犻犲犪狉狋犺狇狌犪犽犲

模型 震后机制
黏滞系数（Ｐａ·ｓ）

断层北侧 断层南侧
备注（模型设置与数据）

Ｚｈａｎｇｅｔａｌ．，２００７ 黏弹性松弛 η１＝２×１０
１７ 黏弹性层２０ｋｍ以下；４个ＧＰＳ连续站震后１年数据

Ｄｉａｏｅｔａｌ．，２０１１
黏弹性松弛 η１＝（５～６）×１０

１７

震后余滑＋黏弹性松弛 η１＝１×１０
１８

黏弹性层３２ｋｍ以下；沿青藏公路 ＧＰＳ流动站震后４个

月数据

Ｒｙｄｅｒｅｔａｌ．，２０１１ 黏弹性松弛 η２＝９×１０
１７

η１＝１×１０
１９

黏弹性层１６ｋｍ以下；沿青藏公路 ＧＰＳ流动站震后１年

数据和震后２～５年ＩｎＳＡＲ数据

Ｗｅｎｅｔａｌ．，２０１２ 黏弹性松弛 η１＝（２～５）×１０
１９ 黏弹性层深度１５ｋｍ以下；震后２～６年ＩｎＳＡＲ数据

本研究模型Ａ 震后余滑＋黏弹性松弛 η２＝５×１０
１８

η１＝１．５×１０
２０

η２＝１．５×１０
１８

η１＝１．５×１０
１９

忽略介质分界面，断层北侧的介质分层和弹性参数都与南

侧一致，黏弹性层２０ｋｍ以下

本研究模型Ｂ 震后余滑＋黏弹性松弛
　　　　　　η２＝１×１０

１８

　　　　　　η１＝４×１０
１９

同上

本研究模型Ｃ 震后余滑＋黏弹性松弛 η２＝５×１０
１８

η１＝１．５×１０
２０

η２＝１．５×１０
１８

η１＝１．５×１０
１９

同时顾及断层两侧弹性介质的横向差异，但将断层视为介

质分界，黏弹性层２０ｋｍ以下

１４５
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数小大约１个量级，意味着巴颜喀拉羌塘块体下地

壳的流变性质更强．这与其增厚的地壳对应的高温

高压导致的部分熔融相关，可以解释该地区下地壳

剪切波速度和电阻率都低于柴达木盆地下地壳相关

数值的现象（Ｕｎｓｗｏｒｔｈｅｔａｌ．，２００４；Ｓｕｎｅｔａｌ．，２０１０）；

也可以解释介质各向异性跨昆仑山的横向不均一

性：在巴颜喀拉羌塘块体下地壳Ｓ波分裂相当强

烈，但在柴达木盆地下地壳就大为减弱（ＭｃＮａｍａｒａ

ｅｔａｌ．，１９９４；Ｌｉｅｔａｌ．，２０１１），这应当是由于巴颜

喀拉羌塘块体下地壳的相对高温导致在构造应力

作用下晶体更倾向于定向排列的结果．

巴颜喀拉羌塘块体和柴达木盆地的下地壳流

变性质差异较大，因而其形变模式也有所差别．Ｇｅ

等（２０１５）根据覆盖青藏高原的ＧＰＳ观测计算得到

青藏高原地表的应变率分布，该结果显示巴颜喀拉

羌塘块体的北西西南东东向拉张率和北北东南南

西向缩短率相当，同时柴达木盆地的北北东南南西

向缩短率则显著大于北西西南东东向拉张率．这一

结果与沈正康等（２００３）得到的结论一致．这可以解

释为，由于相对于柴达木盆地，巴颜喀拉羌塘块体

下地壳介质流变性质更强，其形变更趋近于连续形

变模式，在介质体积不变的情况下，主应变方向上的

缩短率和其正交方向上的拉张率几乎相等；柴达木

盆地介质强度高，其形变模式更接近块体运动模式，

因而北西西南东东向的拉张形变率主要集中在断

层附近，在盆地内则迅速衰减．因而，由于介质的高

强度，柴达木盆地的北西西南东东向拉张率小于北

北东南南西向缩短率，区域内北北东向的构造挤压

可能主要由跨活动构造（包括盆地边缘与内部断层）

的全地壳缩短（图１）而不是南东东向的伸展变形来

吸收．

４　结论

本研究通过采用ＧＰＳ震后观测和库仑应力先

验约束的方法模拟２００１年可可西里地震震后形变，

得到以下主要结论：

（１）青藏高原北部下地壳、上地幔介质流变性

质存在显著的横向不均一性．其中，东昆仑断层北侧

柴达木盆地地区下地壳上地幔短期和长期黏滞系

数分别为５×１０１８Ｐａ·ｓ和１．５×１０２０Ｐａ·ｓ，９０％置

信区间分别为４×１０１８～９×１０
１８Ｐａ·ｓ和＞６×１０

１９

Ｐａ·ｓ；东昆仑断层南侧巴颜喀拉羌塘块体下地壳

地幔短期和长期黏滞系数分别为１．５×１０１８Ｐａ·ｓ和

１．５×１０１９Ｐａ·ｓ，９０％置信区间分别为８×１０１７～

２×１０１８Ｐａ·ｓ和１×１０１９～２×１０
１９Ｐａ·ｓ．这一结果

表明柴达木盆地下方介质的流变性质显著弱于巴颜

喀拉羌塘块体；并且，无论是柴达木盆地还是巴颜

喀拉羌塘块体，其下地壳的短期黏滞系数都大大小

于长期黏滞系数，反映了由于震后黏弹性松弛使得

应变率提高，介质的有效黏滞系数大大减小．

（２）本研究得到的下地壳介质黏滞系数比下地

壳流模型所主张的１０１７Ｐａ·ｓ高２～３个量级，意味

着黏性下地壳流在巴颜喀拉羌塘块体和柴达木盆

地难以普遍存在，也不是该地区地壳形变的主要机

制．相对于柴达木盆地，巴颜喀拉羌塘块体下地壳

介质流变性质更强，其形变更趋近于连续形变模式，

区域内北北东向的构造挤压主要由南东东向的伸展

变形来吸收．而柴达木盆地介质强度高，其形变模式

更趋近块体运动模式，区域内北北东向的构造挤压

可能主要由跨活动构造（包括盆地边缘与内部断层）

的全地壳缩短来吸收．
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