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用区域台网确定震源深度的一种方法

赵 珠
∀中国成都 5� 6 6 �� 四 川省地震局 %

摘 要

传统的区域台网定位都是以近震震相的走时方程为依据的
3

如果没有至少一个震中距小

于震源深度的台站存在
,

是不可能给出震源深度的精确解的
3

本文建议
,

在不要求如此严格的

条件限制下
,

利用走时方程和视慢度方程
,

在速度
一

深度场中
,

建立两种位置和形状极不相同

的
,

一

7曲线簇
,

曲线的交点确切地同时给出震源深度和介质速度的解
3

我们能够看到
,

视慢度

的引入对深度的确定
,

起着很强的约束作用
3

文中给出了这个方法人工数值模拟的结果和应

用实例
,

并讨论了它的精度和偏移
3

从理论上讲
,

走时和视慢度的结 合使用
,

对解决区域台网

精确确定震源深度的问题
,

也许是一条切实可行的途径
3

关键词 震源深度 8 走时 8 视慢度 8 速度

一
、

引 言

众所周知
,

震源深度是一个难以解决而又非常重要的课题
3

地震学家用它来估计岩石

圈板块的厚度
,

描绘板块边缘和内部岩石圈的变温结构和力学结构
,

以了解构造过程的详

情
,

探索地震发生的力学机制和过程
3

最可靠的震源深度是在密集的区域台网包围地震
,

至少具有一个震中距小于震源深度的台站时
,

且对该区域的速度结构了解甚好条件下获

得的
3

精度可达几 9:
,

甚至 � 或 ; 9: ∀∋< => ? 。< ≅2
3 ,

� ∃5%
3

但是
,

即使在四川这样地震频繁
,

大小台网包含有近百个台站的地区
,

地震发生在台站附近 !6 9 222 范围内的机会也是为数

不多的
3

因此
,

台网定位中给出的源深度大多数仍是不敢轻信取 用的
3

国际地震中心用 少

数近台多数远台确定的源深度
,

常常具有数十 9 : 的精度
3

远震深度的精确确定
,

现在认

为比较可靠的方法
,

是体波波形模拟和面波振幅谱和相位谱的方法
3

本文暂不讨论远震的

问题
,

仅就区域台网确定震源深度的问题提出探讨
,

并给出模拟和地震实例计算的结果
3

二
、

方 法

区域台网常用的定位方法是直接建立直达波的走时方程或采用近震走时表
,

更细致

一点时
,

启用 多种震相
,

比如清晰可辩的 Α
,

Β
。 ,

Β ΧΧ:
,

∋
。 ,

∋式
�

等
3

但是不管怎样细致
,

都

只利用了地震波的到时
,

基本的依据都是走时方程
3

采用的方法一般都以迭代
、

线性化
最小二乘等为基础

3

当深度偏微商在量级和符号上相似时
,

深度和零时之间存在明显折中

�  � 年 Δ 月 �Δ 日收到本文初稿
,

�  � 年 �! 月 ! 6 日决定采用
3
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� 期 赵 珠 Ε 用区域台网确定震源深度的一种方法

∀− 1 : Φ= ΓΑ =2 Η22
3 ,

�  6%
3

当缺乏与深度相比拟的近台资料时
,

△, 》 7 ’
数量级上显著的区

别
,

所得出的震中位置即使很精确
,

但 7 值却未必正确
,

还 不乏 出现深度为负的荒谬结

论
3

因此
,

在完成一般的定位运算后
,

即在震中位置和发震时刻∀也可用别的方法求得 %确

定之后
,

再寻求一种独众确定震源深度的方法是必要的
3

我们曾经尝试过使用慢度来确定

深度∀赵珠等
,

� ∃#%
,

利用走时曲线的慢度变化极为灵敏的特点
,

从 中提取震源深度的信

息
3

但慢度变化的过 Ι灵敏又唯恐结果偏离真实
,

走时变化的过于稳定又难以反映出深度

的变化
,

而且它们 自身的准确程度也都分别与地区的速度结构有关
3

能否将二者结合使用
,

即同时利用观测的走时和相邻记录点波的相关性∀视慢度或射线参数或走时曲线斜率 %来

测定这个难以对付的源深度呢 ϑ 基于这样的思想方法
,

我们给出使用主要近震震相 Ε直达

波
、

反射波和首波的计算方法以及数值模拟的结果
3

直达波的走时方程

卜 寸夕 Κ 尸 八

少Λ <Μ, Ν Λ 瑟 ≅ Λ �八几Φ 二厅Χ4 ,

飞
,

Λ ≅ Ν Κ Φ

令则

将观测走时数据按此式拟合
,

求得 ≅
,

Φ
,

即可得出走时曲线

二创≅△! Κ Φ

为双曲线
3

由斯涅尔定律
,

得出慢度曲线

Ο 一 Π> ? >八 一 △Χ4寸瑟 Κ 尸 二& 、

下 勺 △, Κ Φ Χ≅

于是
,

对走时曲线 ,的任 一点 ∀<, ,

△
, ,

Ο
,

%
,

可以

绘制出两 条
、,

一

7 曲线

+

一尸尸�江���

、
‘  了

!百∀ ,山#
了 、

厅沪一 #∃% & △
,∋

( ) 沪∗△ ∋ 十 尸 + 一 △厂
、
的取值范围为

△
,

,# − 。− #,.
,

走时曲线 上 / 个点
,

即给出 / 对
、

一

0 曲线 ∗ 图

# 1 +
,

曲线的交点 同时给出 了震源深度和源上

层覆盖介质的速度

2
 

3
,

,

∗ 4 5 , 6 +

∗ 1 +

2 ∋ 2 7

、8  、 矛气9月仔
‘了 了、 :

气一丫体
, :

了

也 +一△产

、,; 一寸△
,

, 尸
,
‘

;

∋
,

⋯
,

/

图 #∗ 1 + 直达波
,

一

0 曲线
 

每 一对曲线厂∗<,

=
, >,

0 +二 3 和关∗△
,

尸
, > ,

0 + & 3 对应不同震

中跟的
一
组观测值

,

最外层曲线相应于最

小震中距

同理
,

对反射波走时曲线上 / 个数据点∗ :? ,

<
; ,

.
,

由走时方程和慢度方程
,

可以绘制出
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刃 对
,

一

、曲线∀见圈2Φ%
3

<
‘, 4 , 一 ∀;Θ 一 7 %

! 一 &
, !

∀Δ %

尸产
4 ,
Ρ &厂Κ ∀;Θ 一 7 %翎Λ △

8 ! ∀5 %

4
的可取值范围为 : ≅ Ν

∀△
8

Χ<
,

&
8

净
, 、

辱不五丁% Σ 4 Σ : ‘? ∀‘ΧΒ
‘ , 、

瓜两歹 Χ< %

式中
,

Θ 为层厚度
,

层底为反射界面
3

由∀Δ% 式和∀5% 式定义的

关∀△
,

Τ
, 4 ,

7 % Λ 6

曲线簇和

关∀&
,

Β
, 4 ,

7 % Λ 6

曲线簇的交点给出源深度和层内介质速度∀图 2 Φ %
3

速度表达式与∀�% 式相同
,

深度为

人Υ ! 。一

丫亨二妥 ∀# %

一Χ
Χ才

2

一

一一

一≅Α
8

#Β6Β6

卜⋯

了匕Χ八Χ

ΔΕ夕�安

Φ
 

3

∀3
 

3

Δ召日�之

∀7 匕

Γ
 

2

> ∗ 4 %Η , 6 +

∗ Ι +

图 ∀∗Ι + 反射波 ,
一

0 曲线
 

每一对曲线厂∗△
,

% , >,

人+ & ϑ和无∗ <
,

.
, > ,

0 + & ϑ对应不同震中距

的一组观测值
,

最外层曲线相应于最小震中距

ΓΚ Γ名 Γ月 2
 

3 2
 

∀

> ∗ 4 5 , 6 +

∗ Β +

图 #∗Λ + 首波 、
一

0 曲线

首波的走时曲线为一直线
,

因此慢度为一常数 , 一

兴
∗

>)
为层 下速度

, , ,

为层中速

度
, 、∋ Μ 、#

+
,

与 0 无关
,

所以不能由慢度绘制
、

一

0 曲线
,

对首波只能由走时方程绘制一 条

> #一0 曲线∗ 图 Ν +

∗∋ 万一 0 +
,
∀∀ 一 ∗夕

>  

+习一 ∗
> Ο +’& 3 ∗ Φ +
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� 期 赵 珠二 用区域台网确定震源深度的一种方法

4 ,

的取值范围为
4 , Σ 而” ∀‘ΧΒ

,

’夕瓦西而石厂 %
,

式中
, ‘
为首波走时曲线在时间轴上

的截距
3

Ο 和
Ε
均可由拟合走时数据得出

3

∀∃% 式中不含∀<
, ,

ς
,

%
,

也就是说由∀∃% 式只能绘

制一条
4、

一

7 曲线而不是一簇
42 一

7 曲线
3

可见按此方法
,

若不预先指定
, , ,

由首波是不可

能得出深度的确切取值的
,

只可以沿此曲线取一系列的值
3

尽管如此
,

如果能将这条
、,

一

7

曲线加到直达波或反射波的
, 一

7 图上
,

无疑对
8
和 7 的确定是一种很强的约束

3

我们给出一个单层速度模型
,

层厚 !#
3

�Ω 9 :
,

层内 Β 波速度 Δ3  9 ? 2 ΧΠ
,

层下速 度

53 #Δ 9 : ΧΠ
,

震源深度 �6 9? 2
,

计算出直达波
、

反射波和首波的理论走时数据
,

以此数据按上

述方法进行求解和作图
3

由图 2≅
,

Φ
,
。可知

,

在速度
一

深度场中
,

由走时方程给出的厂型曲

线和慢度方程给出的八型曲线
,

具有显然不 同的位置和形状
,

以至它们的交点分辨清楚而

正确地给出了源深度∀)+9 : %和源所在层内介质的速度∀Δ
3

 9: ΧΠ %
3

这些曲线直截了 当

地表明了使用走时
,

再加上视慢度
,

对深度确定所起的极强的分辫约束作用
3

若是单独只

使用走时或视慢度
,

那么源深度可以分别沿曲线石∀入
,

Τ
, 、 ,

7 % Λ 6 或人∀八
,

Ο
,
、

,

7 %

二 + 取一 系列的值
,

而不是某一确定的值
3

表现出源深度与速度的互相调节和补偿
3

另外
,

直达波Γ4ΞΨ >型曲线与首波或反射波的石型曲线
,

亦位于 4
一

7 场中左右两方不同的位置
,

所以

若单独使用走时定深度时
,

若不仅使用直达波
,

还加入首波或反射波观测数据
,

亦能得

到确切的深度结果
3

三
、

人工数据试验
、

精度和偏移

近震定位中最常用的震相是直达波
3

这里
,

我们试验直达波走时数据扰动和偏离真实

结构时对结果的影响
3

2 走时扰动

图 ; ≅ 显示了震源深度为 7。二 !6 9:
,

介质速度为
, 。二 Δ3 Α 9: ΧΠ 时泊震中践必

。二 #6 9: 处
,

莎传
勺、ϑ

典
ϑ

卜以口厂

?

Δ吕召�之

走时以 3
 

∀ Γ 的步长相对于真实值 Π3 & ∀∋ Ν7Γ

减小或增大
,

扰动幅度为 ∗ Π3 一 3 7
,

Π3 Θ 3  7 +

时
,

所得出的震源深度和介质速度的扰动
 

深度相应减小或增大
,

变化幅度为 ∗ 0。一 7
 

Ρ,

03 Θ Ν
 

Ρ + ; 速度相应增大或减小
,

变化幅变为

∗> 3Θ 3
 

∀
,

>3 一 3
 

∀ +
 

走时扰动若由观测随机

误差或台站校正值引起
,

那么所造成的深度

扰动可以 由取交点汇聚中心或预先平滑和

校正走时数据的方法来克服
,

而各台记录走

时系统偏差 ∗即发震时刻超前或滞后 +造成

的深度偏差无法克服
 

可见
,

发震时刻的准

确与否直接关系到深度的精确测定
 

如果发

震时刻精确到 3
 

∀ Γ
,

那么深度可以精确到

Α 4 #Η
,

介质速度可以精确到3 3 ∋Γ 知 ∀ ,6
 

∋
 

震中距扰动

图 ) Ι 显示了震中距以步长 Α 45 相对

于真值 』。二 Κ3 45 减小或增大
,

变化幅度为

Γ
 

2 Γ Φ 2刀 2 ∋ 2 7

% ,

∗ 4 5 , 6 +

∗ 1 +

图 ∋ ∗1 + 直达波 Π 扰动图示
 

走时误差在曲

线厂∗Σ
,

Π
, > ,

0 + 二 3 上的影响
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∀乙
。一 �3 6

,

』。Κ �3 6%
,

走时和视慢度不变时
,

造成的源深度增大或减小
,

变化幅度为∀7
。一  3 6,

76 Κ Δ3 6% 8 介质速度相应 减小或增加
,

变化幅度为∀4
。一 6

·

�5
, , 。Κ 63 �#%

3

由图可知 Ε ∀2% 同

样的震中距扰动
,

曲线厂∀」
,

Τ
, Ε ,

7 % 一 6 的波动幅度 》
‘

儿∀」
,

Ο
, , ,

7 %二 6 的波动幅度 可

见
,

震中位置不确定时
,

慢度方程较走时方程
,

给出了更稳定的深度曲线
3

在深度确定中
,

慢

度的方法更为可靠 8 ∀!% 震中距偏大
,

对深度的影响显著大于震中距偏小的影响
3

仅当地

震偏离台网之外时
,

各台震中距才可能出现系统偏差
3

震中偏远 � 9:
,

源深偏小 !3 Ω 9 :
,

震中偏近 � 9 :
,

源深偏大 �
3

Ω 9222
,

速度误差为 63 6� 9: 内 左右
3

川
一一一

∃

26

2!

饰、、、、

峪李
≅Τ

止
一#
ΒΒ#
卜

亡,八曰

Δ另已�之

∋∋∋7

∋2

∋ Φ

Γ
 

Ν Γ 7 Γ
 

Γ Γ 2 Γ Κ Γ Φ Γ
 

Ρ 2 ∗+ 2
 

∀ 2之

> ∗ 4 5 , 6 +

∗ Ι +

图 ∋ ∗Ι + 直达波 9 扰动图示
 

震中距误差在曲线

9;∗」
,

Π
, >,

0 + & 3 和
 

人∗』
,

尸
, > ,

0 + 一 ϑ 卜的影响

Ν3 匕) 述 ∋ 立迈 ) , 星 , #,  ∀ Υ ς # Υ
Γ

 

7 Γ
 

Γ Γ 2 Γ
 

Κ Γ Φ Γ
 

Ρ 2
 

3 2
 

∀ 2
 

∋ 2
 

Ν

Ο ,

∗ 4 5 , 6 +

∗ Β Ω

图 ∋ ∗Λ + 直达波( 扰动图示
 

视慢度误差在

曲线9
)

∗」
,

(
, > ,

0 + 二 3 上的影响

Ν
 

视慢度扰动

图∋ 。
显示了其它量不变

,

仅视速度 ∗# ,. +以 3 3Γ 4 5 ,6 的步 长增大或减小偏离真值

帆 & 3 ∀2Ν 3 +
,

扰动幅度为 ∗ 、
。一 3 么 , 3Θ 3 ∋ +时

,

引起的源深度增加或减小
,

变化幅度∗ 0。一 Γ,

03 Θ 7 +
,

介质速度相应增加或减小
,

变化幅度∗ > 。一 3 ∀
,

均
一

卜3
 

∀ +
 

由图可知
,

要精确地确定

源深度
,

视慢度的估值也是重要的
 

Ξ ?Λ0 Β# 等 ∗ ∀ΡΦ3 + 曾指出按圆锥曲线拟合走时数据
,

可以将视 慢度的估值精确到 3 3Γ 4 5 ,6
 

按此推算
,

源深度可以精确到 Α 45 附近
,

速度可

精确到 3 3Ν 45 ,6
 

这样的精度是很具吸引力的
 

7
 

速度结构的偏离

真实的速度结构如果是单层均匀模型
,

那么按本文介绍的方法
,

直达波和反射波可以

准确地给出源深度0。
和速度

> 。∗ 图#1
,

Ι+
,

就是首波的单曲线厂& 3 也准确地穿过 ∗0。
, > 。

+

点 ∗图 #。 +
 

对于分层结构
,

按照反射地震学的观点
,

在射线与垂 向夹角较小情况 下
,

若将
> 。
考虑为源以上介质的均方根 速度

,

单层模型 亦是分层模型的 良好近似
,

否则

得出的深度 与真实值偏离很大 ∗. Ψ9ϑ# Β: 1#
 ,

∀Ρ Ρ3 +
 

例如
,

我们采用双层模型
,

第一层

http://www.dizhenxb.org.cn
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� 期 赵 珠 Ε 用区域台网确定震源深度的 一 种方法

层厚 !#
·

�Ω 9:
,

Β 波速 度 Δ3 Α 9: ΧΠ 8 第二层 厚 �!
·

6 9 :
,

速度 5
·

# Δ 9: ΧΠ
3

真实源深度

7 。一 Ω6 36 9:
,

用 直 达 波 计 算 结 果 为 7 Λ ΩΩ 36 9: ∀偏 大 Ω 9>? %
,

介 53 �� 9>? ΧΠ 8 用 反

射波 结 果为 7 Λ !� 名9? 2 ∀偏 小 Π 9 : %
,

丽Λ 5
3

ΔΩ 9 222 ΧΠ
,

取直 达 波 和 反 射波 深度 的 算

术平均 7 Λ !# 3� 9:
,

比较接近真值
3

又帅
口

,

真实源深度7 。Λ Ω#
3

6 9 :
,

直达波结果 Ε 7 Λ �Δ 9:

∀偏 大 Π9: %
,

下Λ 53 �) 9: ΧΠ 8 反 射 波 结 果 Ε 7 Λ Ω6 35 9: ∀偏 小 53 � 9: %
,

犷二 53 �Δ 9: ΧΠ
,

平均深度 7 Λ Ω#
3

#Δ 9:
,

与真值接近
3

可见
,

如果已知该地区的分层结构
,

应采取先剥壳再

定源所在层中源的深度的方法
,

而不应简单地按单层的方法计算
,

否则影响源深度测定的

精度
3

还需说明一
“

点
,

以单层代替分层模型的作法
,

使首波对源深度的确定不能起到好的约

束作用
3

我们用直达波和反射波得出的速度或两者的平均速度
,

分别在首波的
8

一

7 曲线上

内插 出的深度值
,

或大或小或多或少地偏离真值
,

没有规律可循
3

四
、

应用举例

在震中位置
、

发震时刻确定之后
,

再联合使用走时和慢度数据给出精确的震源深度

的关键
,

在于如何获得精确的慢度数据
3

测定慢度的方法很 多
,

归纳起来可分为三类 Ε ∀2%

从区域台网的观测到时∀或走时 %数据中提取 8 ∀!% 对台阵记录的广9 分析中提取 8 ∀Ω% 从

三分量台站记录的波形中提取∀.≅Π Π>ς Ζ =< ≅2
3 ,

�  6 %
3

鉴于四川台网的观测条件
,

我们采

用 ∗ >Η 7=2 等∀� ∃6 %推荐的按圆锥曲线拟合观测走时数据
,

再求视慢度的方法
3

求深度用

的走时数据是平滑校正后的值
3

这里给出两个算例
3

)6

�!

,
·
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「
� Δ 卜
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3

Δ
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3
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3
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∃
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Κ
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日=8八曰,8

图 Ν ∗1 + 彭县地震 >
一

0图 ; ∗ Ι+ 荣昌地震
、
一

0图

例 # 彭县地震 ∗图Ν 1 +
 

∀Ρ Φ ∋ 年 Ρ 月 ∋ 3 日
,
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,
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3
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[
,
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3
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/
,
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震源参数取 自《中国分区地震波走时表的研制》∗ ∀Ρ ΦΡ +一书中
,

是用四
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川分区走时表交切定位的
,

震源参数可靠
3

使用与定位相同的到时数据
,

按单层模型的方

法得出的源深度为 ;)
3

Π 9? 2 ,

速度 Δ
3

Α 9 22> ΧΠ
3

不但深度准确
,

速度也与该地区符合
3

例 ! 荣昌地震∀图 Ω Φ %
3

�  � 年 Δ 月 !6 日
,

�! 7 2; : >? Π2
3

� Π
,

�6Δ
6

Ω 6 红5 6
“
(

,

! 
6

!!
‘

6! 6仪
,

7 Λ !6
,

9:
,

∗ 二 ! #
,

精度 �
3

震源参数取自《四川地震台网地震目录》
3

该地震位于台

网中心
,

震中位置准确
,

由于无近台的约束∀一个Δ5 9>?
,

一个 �6Δ 9Ψ?
,

其余均 �56 92? 以上 %
,

深度不太可靠
3

本文使用四川速度模型 : 1 ς= 2 2 ∀[ [ %∀赵珠等
,

� ∃#% 剥壳处理后
,

得出精

确的源深度 !#
3

Δ 9 :
3

之所以说是精确的
,

是因为在得出源所在层源 深度  3 # 9: 的同时
,

得出该层速度 53 Δ6 9222 ΧΠ
,

与在模型 )中该层的速度 53 �# 9 222 ΧΠ 极为符合
,

在处理实际资料

的过程 中
,

我们欣喜地发现与源深度伴生的速度值
,

可以成为我们检验震中位置和零时是

否正确的一个客观标准
3

五
、

结 论

�
3

区域台网传统的定位方法
,

均是以走时方程为基础的
3

从本质上讲
,

在震中距大于

震源深度的情况下 ∀普遍存在 %
,

要精确地确定源深度
,

具有不可克服的困难
3

若将走时方

程和视慢度方程联合求解
,

即同时考虑单个的观测走时数据和走时数据间的相关性∀视慢

度 %
,

从理论上讲
,

无论是用直达波还是反射波
,

也可参考层底绕射首波
,

均可以精确地给

出震源深度和层中介质的速度
3

!
3

震源深度与速度结构之间有着极为密切的依赖关系
3

所以
,

开展地震活动地区结

构的精细研究是提高震源深度精度的先决条件之一本文所介绍的方法中
,

在源深度确定的

同时
,

也给出了层内介质的速度
,

一方面如果再按照某些原则 ∀如 Ε从浅到深剥壳或均方根

速度公式等 %进行系统整理
,

这也可成为一种获得更精细的分层结构的方法 8 另一方面
,

所得出的速度是否合理正确
,

也是检验定位是否正确的可信赖的标准
3

Ω
3

由图; Φ 可知
,

震中位置的偏差在走时方程的
8

一

7 曲线簇上引起的波动很大
,

视慢

度方程的
, 一

7 曲线簇的波动很小
3

是否我们可以这样认为 Ε 在区域台网定位中
,

视慢度的

使用不仅对深度的确定起着很强的约束作用
,

利用它来定深度本身就比利用走时更为可靠
3

尽管实际问题远比我们设想的情况更复杂
,

但从理论上讲
,

走时和视慢度的结合使用
,

对解

决区域台网精确确定震源深度的问题
,

应该是一条切实可行的途径
3
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