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内容提要: 青藏高原东北缘六盘山—鄂尔多斯盆地深地震测深剖面沿近东—西向布设长约 420km，跨越鄂尔多
斯盆地、六盘山和秦祁地块。本文根据沿测线爆破地震的 6 炮记录截面图中，6 个震相的到时资料，结合地震记录中
的振幅信息，确定了沿剖面的二维纵波地壳速度结构。鄂尔多斯盆地的地壳平均速度为 6. 38 ～ 6. 40km /s，地壳厚度
为 41. 7 ～ 48. 2km。六盘山地区的地壳平均速度最高为 6. 40 ～ 6. 42km /s，地壳厚度最大为 53 ～ 54km。六盘山以西秦
祁地块的地壳平均速度最低为 6. 32 ～ 6. 40km /s，地壳厚度为 50. 3 ～ 53km。整个莫霍面形态东浅西深，明显向西倾
斜。鄂尔多斯盆地东侧的莫霍面深度最浅为 41. 7km，六盘山下方莫霍面的深度最深为 54km。莫霍面首波 Pn 在
220km之后出现，速度为 7. 8 ～ 8. 1km /s。最后讨论了本区的深部特征和盆山结构关系。
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六盘山地区处于中央造山带与南北构造交汇

区，受中朝准地台、青藏高原和扬子准地台三个一级
构造单元的控制。中朝准地台分为鄂尔多斯地块和
阿拉善地块二级构造单元。青藏高原东北缘分为祁
连山褶皱系、秦岭褶皱系和甘孜褶皱系二级构造单
元(任纪舜等，1981)。六盘山地势总体上北高南
低，海拔多数在 2000m 以上，呈北北西向狭长带状
延伸，处在宁南弧形推覆构造带南段前缘地带，以西

华山—六盘山深大断裂为界，西部属于西华山—六
盘山推覆体，东部属于香山—固原推覆体。青铜
峡—固原深大断裂呈近南北向展布，被认为是祁连
地块与华北板块分界断裂。北西走向的海原—六盘
山断裂与祁连山造山带相连，并最终与阿尔金断裂

系相贯通，因而构造上被视为青藏高原东北的边界

(图 1)。它东临鄂尔多斯地块，北连阿拉善地块，南
为秦岭—大别中央造山带，是我国北方现今构造格
局和地势东西分异的重要界线，也是中国东西部现

在和古环境格局的重要分界线(胡鸿飞，2007)。
六盘山弧形构造带是由数条北东向凸出的弧形

逆冲断裂带组成。主要分为三个弧形构造带:西华
山—南华山—六盘山弧形构造带、天景山—香山弧
形构造带和烟筒山—窑山弧形构造带，经历了多次

的逆冲推覆作用，主要表现为一系列形态相似的铲

式叠瓦状逆冲推覆断层和上覆逆冲推覆体(汤锡元

等，1988;刘少峰等，1997;张进等，2000，2004)。六
盘山地区浅层广泛发育祁连地体的沉积建造是祁连

地体自西向东远距离、大位移滑脱推覆到鄂尔多斯
地块之上的结果，造成鄂尔多斯西缘的根带隐伏于

六盘山地区祁连地体之下，形成了祁连地体和华北

陆缘地体双层叠置的冲断推覆构造。1920 年 12 月
海原 8. 5 级大地震很可能就是秦祁地块与华北克拉
通两大构造单元接触界线发生碰撞的反应(潘素珍

等，2001;章贵松等，2006;陈孝雄等，2007)。
20 世纪 80 年代以来，在青藏高原东北缘开展
了大量的宽角反射与折射地震测深剖面及深反射地

震、宽频地震探测，获得了青藏高原东北缘地区的地
壳速度结构(王春镛等，1995，2003;林中洋等，1992;
闵祥仪等，1991a，b;李清河等，1991;李松林等，
2001，2002;张少泉等，1985;崔作舟等，1996;陈学波
等，2001;张先康等，2008;赵金仁等，2005;嘉世旭
等，2008;王海燕等，2007;高锐等，2006，2011;胥颐
等，2001;薛光琦等，2003; 郭彪等，2004)。利用宽
角反射与折射地震测深资料、天然地震资料反演得
到了青藏高原东北缘莫霍面等值线图，对不同构造
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图 1 青藏高原东北缘构造简图(据胡鸿飞，2007 简化)
Fig． 1 Simplified Geological structural map of the northeastern margin of

the Qinghai—Xizang (Tibet) Plateau (Hu Hongfei，2007)

单元的地壳速度结构特点进行了讨论(王周元，

1984;周民都等，2000;周民都，2006;曾荣生等，
1995;陈学波等，2001)(表 1)。

表 1 青藏高原东北缘不同构造单元的地壳界面深度和速度分布表
Table 1 The depth of crustal interface and velocity distribution of the different tectonic units

in northeastern margin of the Qinghai—Xizang (Tibet) Plateau

构造带名称 上地壳 中地壳 下地壳 上地幔

界面深度

(km)
层速度

(km /s)
界面深度

(km)
层速度

(km /s)
莫霍面深度

(km)
层速度

(km /s)
顶部速度

(km /s)

祁连褶皱带 15 ～ 19 6． 11 ～ 6． 16 26 ～ 33 6． 20 ～ 6． 35 50 ～ 58 6． 60 ～ 6． 80 7． 78 ～ 8． 05
秦岭褶皱带 14 ～ 16 6． 08 ～ 6． 13 24 ～ 28 6． 26 ～ 6． 29 48 ～ 60 6． 50 ～ 6． 75 7． 90 ～ 8． 06
松潘—甘孜褶皱带 20 ～ 26 5． 80 ～ 6． 30 32 ～ 45 6． 36 ～ 6． 50 58 ～ 61 6． 60 ～ 6． 90 7． 90 ～ 8． 0
银川地堑 11 ～ 15 6． 0 ～ 6． 22 20 ～ 25 6． 22 ～ 6． 33 38 ～ 42 6． 50 ～ 6． 60 7． 80 ～ 8． 0
鄂尔多斯台缘 18 ～ 23 6． 1 ～ 6． 4 29 ～ 32 6． 5 ～ 6． 65 42 ～ 45 6． 75 ～ 6． 9 7． 80 ～ 8． 0

南北向的西吉—中卫宽角反射与折射地震测深
剖面全长 248km。Pn波速度为为 8. 0 ～ 8. 05km /s。
地壳分为 5 层，莫霍面深度在 45 ～ 51km 之间变
化，其特点是南北两端较深，中间相对隆起。西华
山—六盘山地壳深断裂带两侧壳幔结构具有明显的
差异，莫霍面存在着 5. 0km 左右的起伏(李清河等，
1991;刘少峰等，1996)。六盘山地区宽频带地震接
收函数方法获得的地壳上地幔结构结果表明:青藏

高原东北缘和鄂尔多斯的接触过渡带接收函数震相

复杂，速度横向变化剧烈，地壳厚度变化的总趋势

是自西北至东南逐渐变厚，在海原地震带下方和西

秦岭断裂以西到日月山断裂之间的 Moho 面结构复
杂，地壳平均厚度约为 51. 5 km，六盘山下方地壳
厚度为 53. 5 km，鄂尔多斯西南缘地壳平均厚度约
为 50 km，整个莫霍面呈下凹状(童蔚蔚等，2007;
陈九辉等，2005)。
印度板块与欧亚板块碰撞形成了青藏高原，这

已成为国内外多数学者的共识。然而，其变形机制
仍是长期争论的重要科学问题。争论的焦点是围绕
两个端元模型:①青藏高原发展演化过程中，岩石圈
变形保持垂直贯通状态(England et al．，1982;Flesch
et al，2005);②中地壳或下地壳中的侧向流体(如管
道流)导致了变形随深度变化(Zhao W et al．，1987;
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图 2 深地震测深测线位置图
Fig． 2 The location map of deep seismic sounding line

Clark et al．，2000;Bird，1991;Ｒoyden et al．，1997;
Yin et al．，2000)。这两种变形模型都提出了已有
观测结果支持的证据(Hirn et al．，1984;Wittlinger et
al．，1998;Nelson et al．，1996;Ｒoyden et al．，2008)。
总之，无论是大地构造位置，还是地质时间位

置，青藏高原东北缘的六盘山地区都具有其特殊性。
因此，2012 年在六盘山—鄂尔多斯盆地区开展了深
地震反射、宽角反射与折射地震探测，对进行青藏高
原东北缘的地壳结构和地质构造演变研究具有重要

意义。本文给出了该区宽角反射与折射地震测深的
结果。

表 2 六盘山地震观测的炮点参数表
Table 2 The shot parameter table of Liupan Mountain seismic survey

炮号 药量( t) 经度 纬度 高程(m) 炮点零时

S1 2． 0 104°54． 68581500' 35°12． 29832780' 2090． 030 22 时 03 分 07． 321 秒
S2 1． 5 105°33． 51067620' 35°03． 78051000' 1797． 960 00 时 05 分 29． 644 秒
S3 1． 5 106°09． 05266920' 35°13． 26966120' 1722． 000 22 时 05 分 22． 472 秒
S4 1． 5 106°37． 72068240' 35°06． 16702140' 1643． 040 22 时 23 分 54． 187 秒
S5 1． 5 107°15． 68330100' 35°17． 11665720' 1227． 970 20 时 49 分 57． 7596 秒
S6 1． 5 107°44． 41081560' 35°21． 58751940' 983． 040 22 时 06 分 38． 875 秒
S7 2． 0 108°20． 11283340' 35°34． 85000280' 1194． 040 22 时 17 分 09． 720 秒

1 测区位置
六盘山地区的宽角反射与折射地震测深剖面沿

东—西向布设，与 150km 长的深反射地震测线重
合，长度约 420km。西起于云田镇、向东依次经过通
渭县、庄浪县、华亭县、崇信县、泾川县、宁县，东端延
至黄陵县(图 2)。
沿六盘山 420km 的地震

测线布设 7 个炮点，自西向东
分别是通渭县西炮(2000kg)、
通渭县东炮(1500kg)、庄浪县
炮 ( 1500kg )、华 亭 县 南 炮
( 1500kg )、泾 川 县 西 炮
(1500kg)、宁县西炮(1500kg)
和正宁县北炮(2000kg)，炮间
距 40 ～ 70km，每炮总药量

1500 ～ 2000kg。采用 10 ～ 15 口深井组合爆炸激发
地震波，炮点参数见表 2。测区内地壳平均厚度为
50 ～ 54 km，由此可估算 Moho 反射临界位置大约
在 100 ～ 120 km，采用图 3 所示的追逐、相遇观测系
统，进行地震数据采集，能够保证地壳内有效波的追

踪和 Moho面的连续性。
2012 年 6 月 23 日—7 月 12 日开展了野外观测
工作，投入国产 DZS-1 型数字深层地震仪 280 台，按
台站间距 2 ～ 3km 布设，覆盖整个地震测线或每炮
的有效接收段，完成 7 个大炮观测，获得了较高质量
的地震资料。但因地震测线沿公路布置、炸药量小
激发能量弱和汽车干扰，造成了地震记录的背景噪

声较大。

2 震相识别
在 2012 年 8 ～ 10 月进行了六盘山剖面的地震

资料处理工作，采用最高8Hz的频率滤波，折合速
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图 4 华亭县南(S4)炮、正宁县北(S7)炮地震记录截面图
Fig． 4 The seismic record sections of Huating shot (S4) and Zhengning shot (S7)

表 3 各炮 Pg震相的追踪距离(km)和走时范围、尾部时间(s)
Table 3 The tracking distance and travel time range，the end

of time of Pg phases of every shooting

炮点 S1 S2 S3 S4 S6 S7

Pg

左

支

右支

50 85 75 40 50
0． 19 ～ 0． 97 0． 27 ～ 0． 42 0． 14 ～ 0． 49 0． 19 ～ 2． 03 0． 34 ～ 1． 6

0． 97 0． 29 0． 14 2 1． 43
70 85 65 60 45 50

0． 47 ～ 0． 7 0． 13 ～ 0． 56 0． 29 ～ 0． 67 0． 42 ～ 1． 39 0． 14 ～ 1． 6 0． 22 ～ 1． 21
0． 7 0． 42 0． 61 1． 39 1． 6 1． 07

度为 6. 0km /s，－ 3 秒 ～ 7 秒的
时窗绘制了折合时地震记录截

面图，见图 4。图 4a 为六盘山
附近地区的地震记录截面，图

4b为鄂尔多斯盆地内的地震
记录截面。
在六盘山地区的地震记录

截面上，可识别出 6 个震相。
Pg震相是基底界面之上的回
折波，P2 震相为上地壳底面的
宽角反射波，P3 震相为中地壳

图 3 六盘山地区深地震测深观测系统图
Fig． 3 The observation system diagram of deep
seismic sounding in Liupan Mountain area

内的界面宽角反射波，P4 震相为中地壳底面的宽角
反射波，Pm震相为莫霍面(Moho)的宽角反射波和
Pn首波(图 4)。
2． 1 Pg震相

Pg震相的特点表明:剖面西部 S1、S2 炮 Pg 波
走时较大，浅层速度较小，平均视速度为 3. 8 ～
5. 8km /s。剖面中部六盘山地区 S3 炮、S4 炮左支 Pg
波走时最小，浅层速度最大，平均视速度为 4. 6 ～
6. 0km /s。剖面西部崇信县以东，S4 炮右支、S6 炮、
S7 炮 Pg波走时最大，浅层速度最小，平均视速度为
3. 5 ～ 5. 8km /s(表 3)。
2． 2 P2 震相

P2 震相为上地壳底面的宽角反射波，在近距离
是续至波，50 ～ 80km之后为初至波，可以有效追踪、
识别。
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表 4 各炮 P2、P3、P4 震相的追踪距离(km)、平均速度(km/s)和振幅能量
Table 4 The tracking distance and average velocity，the amplitude of energy

of P2，P3，P4 phases of every shooting

炮点 S1 S2 S3 S4 S6 S7

P2 左支 10 ～ 100 20 ～ 110 30 ～ 120 20 ～ 100 10 ～ 100
P2 右支 20 ～ 140 20 ～ 120 20 ～ 110 30 ～ 100 20 ～ 130 10 ～ 80

P2
平均速度

(km /s)
5． 76 5． 89 5． 86

左支 5． 97，
右支 5． 76

5． 88 5． 73

P2 振幅能量
在 70km 后，初至
清晰，能量较弱

左支 50km 后，右
支 80km 后，初至
清晰，能量较强

左支 80km 后，能
量 较 强。 右 支
70km 后，初至清
晰，能量较弱

左支 70km 后初
至波清晰。右支
能量强，容易识别

左支 40km 后，初
至波能量较强。
右支 50 ～ 80 后，
初至清晰，能量

最强

能量较弱，50km
后为初至波，可以

识别

P3 左支 20 ～ 70 30 ～ 120 40 ～ 170 30 ～ 140 70 ～ 150
P3 右支 30 ～ 170 40 ～ 180 40 ～ 180 30 ～ 160 40 ～ 140 40 ～ 80

P3
平均速度

(km /s)
6． 07 ～ 6． 14 6． 05 ～ 6． 12 6． 04 ～ 6． 13 6． 03 6． 0 5． 95 ～ 6． 04

P3 振幅能量
在 150km 后为初
至波，能量较弱

120km后，初至清
晰，能量较强

能量较强，90km
后，初至清晰

120km 后初至波
清晰，能量较强，

容易识别

能量较强，100km
后初至波清晰

能量较弱，100km
后为初至波，可以

识别

P4 左支 40 ～ 70 60 ～ 120 60 ～ 170 100 ～ 260 70 ～ 280
P4 右支 50 ～ 210 50 ～ 260 50 ～ 270 60 ～ 240 60 ～ 140 40 ～ 80

P4
平均速度

(km /s)
6． 25 6． 26 6． 25 6． 28 6． 25 6． 2 ～ 6． 23

P4 振幅能量
能量较弱，震相不

清晰

210km 后初至清
晰，能量较强

能量较强，在 200
～ 250km 初至清
晰

能量较强，在 180
～ 230km 初至波
清晰

能量一般，150km
后初至波清晰

能量较强，150km
后为初至波

P2 震相的特点表明:六盘山地区的平均速度最
高为 5. 86 ～ 5. 97km /s。两侧的平均速度小为 5. 73
～ 5. 8km /s。鄂尔多斯盆地的平均速度最低为
5. 73km /s(表 4)。
2． 3 P3 震相

P3 震相为中地壳内界面的宽角反射波，在近距
离是续至波，100km 之后为初至波，可以有效追踪、
识别。

P3 震相的特点表明:六盘山地区(秦祁地块)的
平均速度为 6. 04 ～ 6. 14km /s，明显高于鄂尔多斯盆
地(华北板块)的平均速度为 5. 95 ～ 6. 04km /s(表
4)。
2． 4 P4 震相

P4 震相为中地壳底面的宽角反射波，在近距离
是续至波，150km之后为初至波，可以有效追踪、识
别。

P4 震相的特点表明:六盘山地区(秦祁地块)的
平均速度为 6. 25 ～ 6. 28km /s，明显高于鄂尔多斯盆
地(华北板块)的平均度 6. 2 ～ 6. 25km /s(表 4)。
2． 5 Pm和 Pn震相

Pm震相为莫霍面(Moho)的宽角反射波，Pm 震

相的临界反射位置在 100 ～ 120km 左右。在近距离
是续至波，180km之后为初至波，可以有效追踪、识
别。Pn震相为莫霍面的首波，在 220km之后出现。

Pm震相的特点表明:剖面西侧的地壳平均速度
最低为 6. 32 ～ 6. 40km /s，六盘山地区的地壳平均速
度最高为 6. 40 ～ 6. 42km /s。东侧鄂尔多斯盆地的
地壳平均速度为 6. 38 ～ 6. 40km /s。结果表明了盆
地与造山带的地壳平均速度存在差别，总体上为正

常的盆地与造山带地壳平均速度。莫霍面的首波
Pn出现在 220km 之后，速度为 7. 8 ～ 8. 1km /s(表
5)。

3 地壳二维速度结构
六盘山地区的二维速度结构是在震相识别的基

础上建立的，并以测线通过地形最高点的高程

2010m为模型零点，构制了剖面的初始二维地壳模
型。正演拟合计算采用基于地震波的渐近射线理论
方法(Cerveny et al．，1982;Cerveny et al． 1984)，对
各炮拾取的到时进行拟合，通过不断修改反射界面

深度和层速度，逐步改进初始二维速度结构。并在
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图 5a 华亭县南(S4)炮地震记录、走时拟合和射线跟踪图
Fig． 5a The seismic records，travel time fitting and ray tracing diagram of Huating South (S4) shot

图 5b 宁县西(S6)炮地震记录、走时拟合和射线跟踪图
Fig． 5b The seismic records，travel time fitting and ray tracing diagram of Ningxian West (S6) shot
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表 5 各炮 Pm震相的追踪距离(km)、地壳平均速度(km/s)和地幔顶部速度(km/s)
Table 5 The tracking distance of Pm phase，crustal average velocity and the velocity of upper mantle top

炮点 S1 S2 S3 S4 S6 S7

Pm 左支 90 ～ 120 100 ～ 170 100 ～ 270
Pm 右支 110 ～ 280 120 ～ 300 110 ～ 270 120 ～ 230 100 ～ 140 100 ～ 300

Pm
平均速度

(km /s)
6． 32 ～ 6． 35 6． 38 ～ 6． 41 6． 41 6． 42 6． 40 6． 38

Pm 振幅能量
能量较强，在 180
～ 230km 震相清
晰

右支 270km 后初
至清晰，能量较强

能量较强，在 200
～ 250km 震相清
晰

能量较强，震相清

晰

能量不强，震相可

以识别

能量较强，270km
后为初至波

Pn 距离 220 ～ 260 220 ～ 260 200 ～ 230 230 ～ 270
Pn 速度 7． 8 ～ 7． 9 7． 9 ～ 80 7． 9 ～ 8． 0 8． 0 ～ 8． 1
Pn 能量 能量强，初至清晰 能量强，初至清晰 能量强，初至清晰 初至清晰

同一二维速度结构模型中，逐步完成 6 炮、每炮 5 个
震相的地震波到时拟合，达到满意的程度，限制模型

的多解性见图 5、图 6。

图 6 S1 ～ S7 炮综合射线路径、走时对比和简化地壳速度模型图
Fig． 6 The comprehensive ray paths，travel time comparison diagram of S1 ～ S7 shots and the crustal velocity model simplified

图 6 是综合射线(a)、到时图(b)和简化的地壳
速度模型(c)，图中缺少 Pn 射线的原因是利用动力
学射线追踪程序 Seis88，计算沿 Moho面的首波比较
困难。通常由反演得到 Pn 波的速度值。图 5、图 6
中的三角表示拾取的震相到时，方框表示理论计算

的震相到时。射线追踪正演拟合精度为时间误差多
数小于 0. 05s，最大不超过 0. 1s。速度误差控制在
0. 05km /s之内，莫霍面深度误差小于 1km。
图 6 结果表明西侧秦岭—祁连山地块的莫霍面

的地震波到时明显大于东部鄂尔多斯盆地的到时。
说明西侧造山带的地壳厚度厚为 52 ～ 54km，东侧盆
地的地壳厚度薄为 42 ～ 48km。
经过射线追踪正演，获得了六盘山地区的地壳
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速度—深度结构见图 7。六盘山之下的莫霍面最深
为 54km，黄陵县莫霍面最浅为 42km。依据 S2、S3、
S4、S7 炮的首波 Pn，反演获得的地幔顶部速度为
7. 8 ～ 8. 1km /s。

图 7 六盘山地区的地壳速度结构
Fig． 7 The crustal velocity structure of Liupan mountain areas

图 7a为沿地震测线的地名和炮点位置。图 7b
为基底界面之上的速度结构和图 7c 为整个地壳的
速度结构，均由 Seis88 程序计算得到。
图 7 中显示的固结地壳为 5 层结构，其中第 1

个界面为 Pg 波终止位置界面(基底界面)，下面 4
个界面，分别是震相分析中 P2、P3、P4、Pm宽角反射
震相的反射界面。图 7 表明整个地壳分为两个构造
单元，分界线在崇信县 ～华亭县之间。西部为六盘
山地区(秦祁地块)，东侧为鄂尔多斯盆地(华北板

块)，基底界面、上地壳底面与莫霍面呈镜像。
(1)上地壳的速度结构特征: 上地壳分为 2 层，

第 1 层的底面为基底界面。西侧六盘山地区的基底
深度为 6. 7 ～ 7. 5km，层速度为 4. 8 ～ 6. 0km /s。在
庄浪县以西地表速度变化激烈，局部地区地表速度

最高达到 5. 5km /s，最低为 3. 9km /s。东侧鄂尔多
斯盆地基底深度为 8. 5 ～ 8. 8km，层速度为 3. 9 ～
5. 8km /s(图 7b)。第 2 层的底面是上地壳底面，即

所谓的康拉德界面。西侧六盘山地区的上地壳底面
深度为 12. 0 ～ 14. 3km，层速度为 6. 0 ～ 6. 25km /s。
东侧鄂尔多斯盆地上地壳底面深度为 13. 0 ～
16. 5km，层速度为 5. 9 ～ 6. 2km /s。界面最深处在崇
信县 ～华亭县之间(图 7c)。
(2)中地壳的速度结构特征: 中地壳分为 2 层，

两个反射界面的深度变化不剧烈、速度变化不太明
显。第 1 层的底面为中地壳内的反射界面，深度为
20 ～ 23. 5km，层速度为 6. 3 ～ 6. 45km /s。第 2 层的
底面是中地壳底面，深度为 29. 5 ～ 33km，层速度为
6. 5 ～ 6. 7km /s。庄浪县东侧界面最浅，深度为
29. 5km。通渭县附近界面最深，深度为 32. 5 ～
33km(图 7c)。
(3)下地壳的速度结构特征: 下地壳为 1 层，底

面为莫霍面，呈西深东浅形态，向西倾斜。速度变化
不太明显。西侧秦祁地块，莫霍面深度为 50. 3 ～
54km，层速度为 6. 75 ～ 6. 92km /s。东侧鄂尔多斯盆
地，莫霍面深度为 41. 7 ～ 48. 2km，层速度为 6. 72 ～
6. 9km /s。莫霍面最浅位于正宁县至黄陵县，深度
为 41. 7km。莫霍面最深位于六盘山之下(庄浪县以
东)，深度为 54km(图 7c)。
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(4)上地幔顶部的速度特征:基于测线上的 S2、
S3、S4、S7 炮获得的莫霍面首波 Pn，反演了上地幔
顶部的速度。西侧秦祁地块上地幔顶部的速度为
7. 8 ～ 7. 9km /s，东侧鄂尔多斯盆地的速度为 8. 0 ～
8. 1km /s。

4 讨论
中国大陆东、西部处在两个不同的地球动力学

环境。西部地区受印度—欧亚板块碰撞及印度板块
的持续挤入的影响，以地壳缩短、增厚、陆内造山作
用和强烈地震活动等为主要特征。而中国东部华北
地区受新生代期间西太平洋板块向欧亚大陆俯冲作

用的影响，形成裂谷盆地和弧后微型扩展，并伴有

强烈火山活动，造成青藏高原东北缘、六盘山、鄂尔
多斯地块之间的过渡带地壳变形强烈，地壳结构较

为复杂。

图 8 根据地壳速度结构推断的动力学模型
Fig． 8 The dynamic model inferred based on crustal velocity structure

六盘山地区的地壳盆山结构特征表明具有明显

的造山带型与地台型特点，其地壳是由两个不同块

体组成的，地壳厚度东薄西厚，最薄处位于鄂尔多斯

盆地，深度为 41. 7km。最深处部位于六盘山下，深
度为 54km，最大相差约 12km。基底界面、上地壳底
面与莫霍面呈镜像，盆山结构特点比较明显(图 7)。
上地壳内的速度变化剧烈，中下地壳速度变化比较

平缓。六盘山下方的速度等值线明显上隆，梯度变
化大。特别是在两个构造单元接触的位置(华亭县
附近)，上、下地壳的速度等值线变化明显，鄂尔多
斯盆地内的速度等值线近平行排列。中地壳的界面
和速度等值线变化平缓。从基底界面、上地壳底面、

莫霍面的形态看，六盘山与鄂尔多斯盆地之间，可能

存在“鳄鱼结构”式构造(王春镛等，2003a;Meissner
et al．，1991)(图 8)，逆冲断裂的作用使六盘山叠置
于鄂尔多斯盆地之上。
下地壳呈现一个契形层，说明青藏高原内部较

厚逐渐向鄂尔多斯地块、阿拉善地块方向变薄，与丁
志峰等(1999)给出的结果一致。这是由于印度板
块向欧亚板块俯冲、推挤，印度板块有大量的物质
插入到青藏高原地区，遇到近乎刚性的阿拉善地

块、鄂尔多斯地块、扬子克拉通，使得中国西部块体
发生褶皱和变形，并伴随着多次大地震的发生。在
其作用下，青藏高原在近南北向压缩、抬升、地壳增
厚，同时在东西向延伸，推挤东邻块体传递到中国东

部地区，使青藏高原东北缘成为过渡带，形成大规模

的活动断裂系、地震频发表明青藏高原东北缘是构
造活动强烈区(曾融生等，1998、2000;徐菊生，2000;
江在森等，2001)。

5 结论
本文基于深地震测深剖面的地震资料，获得了

青藏高原东北缘(秦祁地块)—六盘山—鄂尔多斯
盆地的二维地壳速度结构，揭示了六盘山—鄂尔多
斯盆地的盆山结构在深部展布的特征，可用“鳄鱼
结构”式构造解释地壳内的构造运动特点，以及鄂
尔多斯盆地西南的逆冲推覆构造与推覆体的形成。
下地壳契形层的存在表明鄂尔多斯盆地(华北板

块)插入到秦祁地块之下，这对探讨华北板块与青

藏高原东北缘的相互作用关系具有重要科学意义 。
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The Characteristics of Crustal Velocity Structure for Liupan
Mountain—Ordos Basin in the Northeastern Margin

of Qinghai—Xizang(Tibet) Plateau
LI Yingkang1)，GAO Ｒui2)，MI Shengxin1)，YAO Yutao1)，GAO Jianwei1)，

LI Wenhui2)，XIONG Xiaosong2)

1) China Geological Sample Information Centre，Ministry of Land and Ｒesource，Sanhe，Hebei，065201;
2) Institute of Geology，Chinese Academy of Geological Sciences，Beijing，100037

Abstract: Liupan Mountain—Ordos Basin Deep seismic sounding profiles in the northeastern margin of
Qinghai—Xizang (Tibet) plateau along the Near East — West direction laid about 420km，which goes across the
Ordos basin，Liupan Mountain orgenic belt and Qin-Qi plots． According to travel-time data of 6 seismic phases and
the amplitude information which were recognized by the recorded sections in 6 shots of the explosion ，the authors
obtained the two-dimensional P waves velocity structure along the profile，the average crustal velocity is 6. 38 ～
6. 40km /s and the crustal depth is 41. 7 ～ 48. 2km in Ordos basin． In Liupan Mountain area，the average crustal
velocity is 6. 40 ～ 6. 42 km / s，crustal thickness of up to 53 ～ 54km． In Qin-Qi fold zone，the average crustal
velocity minimum is 6. 32 ～ 6. 40km /s，crustal thickness is 50. 3 ～ 53km． The Moho boundary is shallow in eastern
and deep in western，obviously westward tilt． The most shallow Moho depth is 41. 7km in Ordos Basin east． Below
Liupan Mountain，the deepest depth of the Moho is 54km． The Head wave(Pn) of Moho boundary appears after
the 220km，the velocity is 7. 8 ～ 8. 1km /s． To discuss the relation of basin—mountain structure finally．

Key words: Liupan Mountain; Ordos Basin; deep seismic sounding; crustal structure
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