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摘要 通过一系列理论地震图模拟，研究了莫霍面超临界反射深度震相 sSmS 的特征，分

析了影响该震相的各种因素。结果表明，SmS 和 sSmS 属于高频波，一般情况下在高频段(1Hz

左右)可被清晰地观测到;而在更长周期的地震图上，SmS 和 sSmS 的强度比 S 波或者 S 多次波

弱，不易辨认;地壳结构复杂地区且震源深度较浅时，sSmS 震相也不容易被观测到。本文以
2011 年 6 月 20 日腾冲 M S5. 2 地震为研究实例，利用 sSmS 深度震相确定其震源深度为 6km，与

其它方法所得结果一致。在利用深度震相测定震源深度的研究中，sSmS 震相可以作为震源深

度精确测定的手段之一。
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0 引言

震源深度是震源研究的重要参数之一，对于研究地震构造、划分活动断层以及判定地震
危险性有着重要作用(Ma et al，2006)。震源深度研究对于探索地震孕育和发生的深部环
境，地震能量集结、释放的活动构造背景以及地壳内部构造变形及其力学属性等都有非常重
要的意义(张国民等，2002)。但在稀疏台网条件下震源深度的精确确定是地震定位中的难
点。震源深度与其它地震基本参数不是相互独立的，震中位置尤其是发震时刻的少量变化，
可引起震源深度的较大误差。传统的利用到时确定震源深度的方法(Douglas，1967;Spence，
1980)要求在震中距小于 1 ～ 2 倍震源深度的近距离内有较多的台站记录，才可以得到比较
可靠的结果(Mori，1991)。但是在大部分地区现有台站分布仍较为稀疏的情形下，只利用地
震到时进行地震绝对定位尤其是深度定位，其结果的精度难近理想。
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研究表明，深度震相是在稀疏台网条件下测定震源深度的有效手段。对于较强地震，可
利用远震深度震相 sP(或者 pP、pwP、swP 等)与其参考震相 P 的走时差确定其震源深度
(Murphy et al，2006; Engdahl et al，1998)。对于大量的中小地震，研究人员则主要利用近
震深度震相 sPL、sPg、sPmP 和 sPn 等确定震源深度。对于常见的地壳厚度为 30km 左右且速
度结构相对简单的区域，这些深度震相的基本特征如下:① sPL 震相是由震源发出的 SV 波
向上入射到自由表面，当 SV 波达到临界入射时转换 P 波沿着地表传播所形成的。sPL 一般
在较小震中距即 30 ～ 50km 范围内发育，并且相对直达 P 波的到时差对震中距的变化不敏
感，但随着震源深度的增加几乎呈线性增长，因此可用来在近距离范围确定震源深度。由
于其出现的震中距较小，因而可适用于较小(3 级以上)地震的近台记录。② sPg 是向上传
播的 SV 波经地表反射转换而成的 P 波震相，通常在震中距 60 ～ 100km 范围内可被清楚地
观测到。③ sPmP 由于其在莫霍面发生全反射，振幅较强，通常可以传播较远的距离，在震
中距 180 ～ 350km 范围内一般发育较好，可以使用。④ sPn 震相是一种首波，其显著特点是
理论发育范围较广，通常在震中距 300 ～ 1000km 范围内可见，相对来说其能量较弱，多适用
于中等以上地震。

研究者一般根据台站震中距采用不同的深度震相开展研究。崇加军等(2010)对 sPL
的震相特征进行了深入分析和测试，并以九江地震为例，通过与其它结果比对，证实了利用
sPL 震相确定震源深度的可靠性。罗艳等(2010b)也利用 sPL 震相研究了汶川地震余震区
东北端的一个余震序列。在更大的震中距范围内，Langston (1987)在研究 1968 年澳大利亚
Meckering 近震序列时观测到了 sPg 震相(其文中称之为 sP)，并利用其和直达 P 波的到时差
确定了一系列震源深度。Bock 等(1996)利用深度震相 sPmP 确定了近震震源深度。Saikia
等(2001)则进一步通过同时拟合深度震相 sPmP、pPmP 以及其参考震相 PmP 来确定震源深
度。Kim 等(2006)、Kastrup 等(2007)也利用 sPmP 与 PmP 的到时差开展了大量确定震源深
度的工作。Ma 等(2006)对 sPg、sPmP、sPn 等深度震相均进行了详细分析，并用其校正了上
百个近震震源深度。国内也广泛开展了使用 sPn 震相测定震源深度的研究(房明山等，
1995;任克新等，2004;洪星等，2006;高立新等，2007)。考虑到 sPn 震相易受噪音和尾波的
影响，张瑞青等(2008)首次尝试使用滑动时窗相关法识别 sPn 震相，实现了区域地震图中
发育较好的 sPn 震相的识别，并用其确定了汶川地震 17 个中强余震的震源深度。以上震相
都是由 P-SV 系统的波形在自由地表转换而形成的。近年来有关震源深度测定的研究已开
展较多，研究结果显著改善了震源深度的精度。但利用切向分量( SH 系统的波形)的深度
震相研究还比较有限，例如利用 sSmS 震相测定震源深度的相关研究还开展较少，仅有少数
研究者曾使用 sSmS 做过相关研究(Helmberger et al，1993)。本文基于一维地壳速度模型，
利用理论地震图进行了一系列测试，并以 2010 年 6 月 20 日云南腾冲 M S5. 2 地震为研究实
例，利用深度震相 sSmS 确定了其震源深度。

1 方法原理
SmS 震相是下行 S 波在莫霍面经全反射形成的震相，而 sSmS 是从震源发出，经过源区

近地表反射后再次在莫霍面发生全反射的震相。因此，可以利用 sSmS 以及其参考震相 SmS
的到时差测定中小地震的震源深度，其射线路径及测定原理如图 1 所示。深度震相 sSmS 与
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其参考震相 SmS 大部分传播路径基本相同(图 1)，两者的到时差受传播路径地壳三维结构
的影响较小，因此可以得到较准确的震源深度。利用深度震相 sSmS 确定震源深度的原理
是利用其与其参考震相 SmS 到时差对震源深度的变化非常敏感的特点(图 2)。假设震中
距在 150km，震源深度在 2 ～ 20km 间变化，由图 2 可见随着震源深度的增加，sSmS 与其参考
震相 SmS 的到时差明显增加，震源深度每增加 2km，震相到时差增加 1s 多，其差异显著。这
种走时差对震源深度敏感的特性可以克服震源深度和发震时刻的不唯一性。通过拟合理论
地震图与实际观测数据深度震相和参考震相的到时差，得到数据与理论图到时差拟合最好
的震源深度，即为最佳震源深度。

图 1 sSmS 和 SmS 射线路径示意图及其确定震源深度的原理图
五角星代表震源，三角形代表台站

图 2 深度震相 sSmS 与其参考震相 SmS 的走时差随震源深度的变化

在计算理论地震图时，采用目前广泛使用的频率-波数(F-K)方法(Zhu et al，2002)。该
方法通过对频率和波数分别进行积分，采用传播矩阵计算地震的全波场位移分布，能够计算
各种频率下的体波和面波波形。
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2 理论地震图测试

使用一系列的一维速度模型计算理论地震图，测试了 3 种速度模型下不同滤波范围时
sSmS 震相特征，研究模型和震源深度对 sSmS 震相的影响，探讨 sSmS 深度震相在确定震源
深度中的适用情形。

首先使用简单的一层地壳速度结构模型，莫霍面深度为 40km，如图 3( a)所示。假定震
源深度为 10km，台站方位角 60°，发震断层参数为 10° /90° /60° (依次为走向、倾角、滑移
角)，计算其理论地震图。对于这种较为简单的地壳速度结构模型，在高频段(1Hz 左右)可
以看到清晰的 SmS 震相(图 3(b))，且 sSmS 震相也比较容易辨认，此时可以使用该震相来
确定震源深度。从图 3(b)可以看出，莫霍面深度为 40km，震源深度 10km 时，SmS 震相在震
中距 90km 附近开始发育，震中距 90 ～ 160km 之间 SmS 震相相当发育，甚至超过了直达 S 波
振幅，这与已有研究对于 SmS 震相的认识较为一致 (Helmberger et al，1993)。在震中距
120km 左右，sSmS 震相开始发育，此时可以利用 sSmS 与 SmS 震相确定震源深度。分析滤波
范围对 sSmS 和 SmS 震相的影响时发现，当低通滤波到 1Hz 时，易于辨认 SmS 和 sSmS 震相
(图 3(b));增加长周期成分，当低通滤波到 0. 5Hz 以下时 SmS 和 sSmS 震相已经不易辨认
(图 3( c));当低通滤波到 0. 2Hz 以下，长周期地震波主要是直达 S 波和面波成分时，已经无
法辨认 SmS 和 sSmS 震相(图 3(d))。

第 2 种常见速度模型如图 4( a)所示，即 S 波速度从地表到莫霍面逐渐线性增加，地幔
中 S 波速度设为 4. 5km / s。即如图 4(b)所示，低通滤波为 2. 0Hz 时，SmS 和 sSmS 震相易于
辨认。与第 1 种假设的简单地壳速度结构相比，尽管莫霍面深度相同，但此模型下 SmS 和
sSmS 震相开始发育的震中距却不同，分别约为 80km 和 100km，这也印证了 SmS 震相与
sSmS 震相的发育震中距范围受地壳速度结构影响的研究结果 (罗艳等，2010a)。当采用
1Hz 低通滤波时，虽然可观察到部分 SmS 和 sSmS，但是受 S 波干扰较大，震相较为模糊(图
4( c))。0. 5Hz 低通滤波理论地震图上已经难以分辨 SmS 和 sSmS 震相(图 4(d))。

第 3 种速度结构模型具有较为复杂的地壳速度结构，即在浅部 0 ～ 5km 速度梯度较大，
S 波速度从约 2. 6km / s 线性变化到 3. 6km / s;在更深处地壳速度也呈线性增加，但速度梯度
变小，莫霍面以上 5km 左右速度平缓过渡，未呈现很尖锐的速度跳变(图 5)。结构变得更
加复杂之后，2. 0Hz 低通滤波所得地震图依然可以分辨出 SmS 和 sSmS 震相。而在 1. 0Hz
低通滤波地震图上，直达 S 波和 SmS 震相之间出现了一些震相，这些震相对 SmS 和 sSmS 的
识别造成了一定干扰。在更低频的地震图上(0. 5Hz 低通滤波)已经很难辨认 SmS 和 sSmS
震相。

通过以上 3 种从简单到相对复杂的地壳速度结构模型的比较，发现 SmS 和 sSmS 震相
只有在较高频记录上才清晰可辨。对于速度结构较为简单的模型，在高频(1Hz 左右)地震
记录图上可以看到清晰的 SmS，而且 sSmS 也比较容易辨认，但是低频( ＜ 0. 2Hz)地震图上
SmS 和 sSmS 的强度比 S 波或者 S 多次波都弱。特别对于结构复杂的模型，0. 5Hz 低通滤波
的地震图上，就很难辨别 SmS 和 sSmS 震相了。因此，对于主要能量集中在高频的中小地震
来说，在地壳速度结构简单的地区可以使用深度震相 sSmS 及其参考震相 SmS 的到时差来
确定震源深度，而对于主要能量集中在低频( ＜ 0. 5Hz)的较大地震或者地壳结构复杂的地
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图 3 简单速度结构模型及计算的理论地震图切向分量
( a)速度结构模型:一层地壳，虚线为 S 波，实线为 P 波，莫霍面深度为 40km;( b) 1Hz 低通滤波，SmS、

sSmS 依然清晰;( c)0. 5Hz 低通滤波，SmS、sSmS 震相变得比较模糊，已经受长周期 S 波干扰;( d)0. 2Hz

低通滤波，主要是直达 S 波和面波成分，已经无法辨认 SmS、sSmS

区来说，使用深度震相 sSmS 确定震源深度则相对困难。
为了考察不同震源深度、滤波频率对 sSmS 震相的影响，本文使用两个速度模型计算不

同震源深度的理论地震图 (图 6)。对其分别进行了 2. 0Hz、0. 5Hz 低通滤波，发现采用
0. 5Hz 低通滤波时，两个模型中不同的震源深度下 SmS 和 sSmS 震相均难以辨认。但对于
sSmS 震相来说，当震源深度较小( ＜ 4km)时，如果地壳浅部存在低速层，在高频地震图上由
于高频面波的干扰，使得 sSmS 震相的识别不如震源深度较大时容易(图 6( c))。这说明当
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图 4 线性变化速度结构模型及相应的理论地震图
( a)速度结构模型:虚线为 S 波，实线为 P 波，莫霍面深度 40km;( b) 2Hz 低通滤波，SmS、sSmS 清

晰可辨别(为方便显示，图中所示理论图均为切向分量) ;( c)1Hz 低通滤波，SmS、sSmS 震相比较

模糊;( d)0. 5Hz 低通滤波(经过了 10 倍放大)，难以辨别 SmS、sSmS

震源深度非常小时，地壳速度结构较为复杂地区特别是浅层存在低速层的地区，利用 sSmS
震相确定震源深度会受到一定的影响。

3 观测数据及应用实例

为了检验深度震相 sSmS 在确定震源深度方面的应用，以 2010 年 6 月 20 日云南腾冲
M S5. 2 地震为例，利用 WAD(畹町)台记录到的 sSmS 确定了其震源深度。
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图 5 复杂速度结构模型
虚线为 S 波，实线为 P 波

2011 年 6 月 20 日 18 时 16 分，云南省腾冲县(25. 1°N、98. 7°E)发生了 M S5. 2 地震。震
后使用中国国家数字测震台网数据备份中心提供的区域台网波形数据(郑秀芬等，2009)，

采用 CAP 方法(Zhao et al，1994;Zhu et al，1996)反演了震源机制解，得知震源深度为 6km。

为了进一步确认此次地震的震源深度，本文使用深度震相 sSmS 来测定震源深度，并将
几种方法得到的震源深度进行相互验证。考虑到 SmS 及 sSmS 震相一般在震中距 60 ～
200km 发育(Helmberger et al，1993)，本文选用了 WAD 宽频带台站，该台震中距为 129km，

属 SmS 易发育的震中距范围，如果可以清晰地识别出 sSmS 震相及其参考震相 SmS，则为进
一步确定震源深度提供了可能。首先将原始 3 分量波形旋转至径向、切向和垂向 3 个分量。

在旋转过程中通过使切向分量的首到 P 波能量最弱来寻找最佳的旋转角，这样可以在一定
程度上克服由水平定位误差导致的反方位角误差。SmS 属于 SH 型震相，故此分析了切向
分量的地震图。图 7 展示了 WAD 台原始 3 分量波形旋转后并经 0. 5 ～ 2. 0Hz 带通滤波的波
形记录，从切向分量可清晰识别出 SmS 震相和 sSmS 震相。图 8 展示了不同频率段滤波后
效波形，可见 sSmS 及 SmS 震相主要在 0. 5 ～ 2. 0Hz 及以上频率范围占据主导地位，而在低
频(0. 3Hz)波形记录上 SmS 及 sSmS 震相较弱，难以辨认。

计算理论地震图以 Crust2. 0 模型①作为基础，参考当地已有的测深剖面反演结果和速
度层析成像反演结果(胡鸿翔等，1986;林中洋等，1993;胡家富等，2003;吴建平等，2006;李
永华等，2009)进行了部分修改。采用频率-波数( F-K)方法( Zhu et al，1996)计算其理论地
震图。图 9 展示了 WAD 台的实际观测波形记录与不同深度的理论地震图拟合情况，其中
波形经过了 0. 5 ～ 2. 0Hz 带通滤波。将理论地震图与实际观测波形记录均按照参考震相
SmS 到时对齐，来拟合 sSmS 震相。若某深度时理论地震图中 sSmS 震相与实际观测波形记
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图 6 经不同范围滤波的两种模型的理论地震图(( a)、(b)使用图 4( a)模型;( c)、(d)使用图 5 模型)
图中所示均为切向分量，震中距为 130km，纵坐标为震源深度

( a)、( c)为 2Hz 低通滤波，SmS 和 sSmS 清晰可分辨;( b)、( d)为 0. 5Hz 低通滤波，SmS 和 sSmS 幅度较小，不易识别

录中 sSmS 拟合较好，则说明 sSmS 与 SmS 二者的走时差一致，此理论地震图对应的深度即
为最佳震源深度。由图 9 可见，实际观测波形记录(黑色)的 sSmS 震相与深度为 6km 的理
论地震图(红色)中的 sSmS 震相拟合最好，由此可确认主震震源深度为 6km，这与采用波形
反演方法得到的结果一致。

通过以上计算实例可以看出，深度震相 sSmS 及其参考震相 SmS 在合适频率段内(一般
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图 7 2011 年 6 月 20 日腾冲 M S5. 2 地震 WAD 台的速度波形记录

数据旋转到大圆路径，并经 0. 5 ～ 2. 0Hz 带通滤波，r、t、z 分别代表径向、切向和垂向分量

图 8 2011 年 6 月 20 日腾冲 M S5. 2 地震 WAD 台的速度波形记录经不同范围滤波后的结果

HP 为 3. 0Hz 高通滤波;BP 为 0. 5 ～ 2. 0Hz 带通滤波;LP 为 0. 3Hz 低通滤波

频率较高)识别后，仅仅使用一个台站就可以较好地确定震源深度。但值得注意的是，此次
地震在 SmS 和 sSmS 震相理论发育的震中距范围内，还存在着若干个宽频带台站。通过仔
细观察每个台站所记录的波形，仅在 WAD 台识别出了 sSmS 震相，这也表明 sSmS 震相的发
育并不常见，其不仅仅受到地壳深部结构的影响，还受到震源区浅部结构的影响。

4 讨论和结论

本文通过一系列理论地震图模拟分析，研究了莫霍面超临界反射的深度震相 sSmS 及
其参考震相 SmS 在不同频段范围的特征，考察了地壳速度结构对该组震相的影响，并分析
了 SmS 和 sSmS 震相在确定震源深度研究中的意义。

深度震相 sSmS 及其参考震相 SmS 一般在震中距 60 ～ 200km 内发育(Helmberger et al，
1993)。在此震中距范围内，SmS 振幅可以超过直达 S 波振幅，甚至高达 3 ～ 5 倍(Mori et al，
1996)。考虑到 SmS 的这一特征，sSmS 理论上也应幅度较强。然而理论地震图分析表明，
SmS 和 sSmS 震相属于高频波，仅在高频段(1Hz 左右)振幅较强，容易辨认;而在更长周期
( ＞ 2s)的地震图上，SmS 和 sSmS 震相的强度相对于 S 波或者 S 多次波都弱，不易辨认。而
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图 9 WAD 台记录的 2011 年 6 月 20 日腾冲 M S5. 2 地震切向分量波形的震源深度测试图

观测波形和理论波形分别用黑色和红色标出，经 0. 5 ～ 2. 0Hz 带通滤波。观测波形和理论波形按

SmS 震相对齐(左侧竖线)，右侧斜线代表理论图 sSmS 震相，右侧竖线代表观测图 sSmS 震相

在 2011 年 6 月 20 日腾冲 M S5. 2 地震的实际观察记录中也只能在 1Hz 左右的频段范围可以
辨认出 SmS 和 sSmS。

本文测试了 3 种不同的速度模型对 SmS 和 sSmS 震相的影响，分别使用简单的一层速
度模型、较复杂的浅层到莫霍面速度线性增加的模型以及更复杂的浅层和莫霍面附近速度
快速线性增加而中部缓慢线性增加模型。测试结果表明，地壳结构对 SmS 和 sSmS 震相的
控制作用很强。一般在地壳结构比较简单地区，SmS 和 sSmS 震相才容易发育;在地壳结构
复杂地区震源深度较浅时，SmS 和 sSmS 震相不容易观测到。已有的研究也发现类似情形
(Somerville et al，1990)。罗艳等(2010a)的研究也表明，如果下地壳存在较强速度间断面，
则下行 S 波能量提前在这些间断面发生反射，造成莫霍面反射震相 SmS 能量变弱，不易辨
认。有时虽然能观测到很强的 SmS 震相，但是由于受浅层结构影响较大，sSmS 多数情况下
也不容易观测到。

韩立波等(2012)通过理论地震图进行了进一步研究，结果表明 SmS 震相除了受地壳结
构影响之外，震源机制解、震源本身深度、地壳浅层衰减等因素均可对 SmS 震相造成影响。
而 Liu 等(2009)的研究发现莫霍面本身的倾斜可以改变 S 波入射角，从而改变其发生全发
射时的震中距，使得 SmS 震相发育范围受到影响。

虽然 sSmS 和 SmS 震相组合受多种因素的影响，sSmS 震相在观测和识别上存在一定困
难，但是如果正好有台站记录到清晰的 SmS 和 sSmS 震相，则仅使用一个台站的记录就可以
较高精度地测定震源深度。本文以 2011 年 6 月 20 日腾冲 M S 5. 2 地震为研究实例，利用
sSmS 深度震相确定其震源深度为 6km，与其它方法所得结果一致。因此，利用深度震相测
定震源深度的研究中，除了使用 sPL、sPg、sPmP 等 P-SV 深度震相之外，sSmS 震相也可以作
为震源深度精确测定的手段。由于多数地震为双力偶源，SH 波一般发育比较良好，即使对
于 3 级地震，高频的 SmS、sSmS 也可以观测到。该震相组合可以为较远距离台站(70km 以
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上)记录到的弱震的震源深度测定提供一定的手段。
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Characteristics of depth phase sSmS and its application in focal
depth determination

Han Libo1) Luo Yan2)

1) Institute of Geophysics，China Earthquake Administration，Beijing 100081，China

2) Institute of Earthquake Science，China Earthquake Administration，Beijing 100036，China

Abstract We studied the depth phase sSmS and its reference phase SmS dominated by post-
critical reflection from Moho using a series of synthetics and analyzed the factors that may affect
the phase． The results showed SmS and sSmS were easy to observe in high frequency band
(1Hz)，while difficult to identify on long-period seismograms． The complex crustal structure may
also make it difficult to identify sSmS phases of events with shallow focal depth． Taken the
Tengchong M S5. 2 event on June 20，2011 as an example，we obtained its focal depth was 6km
using depth phase sSmS，which was consistent with the result from the regional waveform
modeling． sSmS can be used to determine focal depth with high precision．
Key words:Focal depth Depth phase SmS sSmS
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