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远震反演中新的地壳异常体改正方法

邓超云
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摘要　近年来，远震走时层析成像方法有了长足的发展，在地下结构反演的研究中获得了

众多成果。针对射线在台站下方覆盖率较差而导致远震反演方法对地壳速度约束不足的问题，

本文提出了一种新的地壳异常体改正方法———对同一台站的相对走时残差进行求和平均去均

值，消除了地壳中复杂的速度异常体对上地幔速度结构反演的干扰，反演结果具有更优的相对

走时残差分布，同时反演得到的速度模型具有更小的数据方差。
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０　引言

关于远震层析成像的研究由来已久，Ａｋｉ等（１９７６）首先将层析成像方法应用于地下速
度结构的研究。走时层析成像一般分为近震反演和远震反演。由于震源与台站距离较远，

远震反演具有震相较为分离、便于拾取到时、震源不在反演区域内得到的解相对稳定、可将

震源看作点源处理等优势。

对走时地震层析成像的研究已取得了众多成果（赵烽帆等，２０１４），其中 ＦＭＴＴ（Ｆａｓｔ
ＭａｒｃｈｉｎｇＴｅｌｅｓｅｉｓｍｉｃＴｏｍｏｇｒａｐｈｙ）方法近年来获得了广泛的运用。Ｒａｗｌｉｎｓｏｎ等（２００６）通过
ＦＭＴＴ方法，利用 ２０个短周期地震仪的远震波形记录得到了澳大利亚南部默里盆地下方上
地幔速度结构（图 １）；张风雪等（２０１１）利用华北地震科学台阵 １９０套宽频带地震仪 ２００６年
１０月～２００９年 ３月记录的远震事件获取了华北克拉通中、东部陆块下方上地幔分辨高达
０．５°×０．５°的 Ｐ波速度结构；徐小明等（２０１５）收集了青藏高原东南缘内９０个固定台站和３５６
个流动台站的远震波形数据，获取了南北地震带南段深部的三维 Ｐ波速度结构；吕作勇等
（２０１７）利用广东及邻省９４个地震台站记录的２００９～２０１５年２５６个远震波形数据，确定了雷
琼火山与华夏块体深至 ４５０ｋｍ的三维 Ｐ波速度结构。

远震层析成像同样存在缺点，由于射线在靠近台站下方的地壳内射线覆盖密度较低，无

法分辨地壳内的速度异常，因而需要进行一定的改正。针对地壳异常体问题，前人也进行了

大量研究。Ｚｈａｏ等（１９９４）利用近震远震联合反演方法获得了日本地区的三维 Ｐ波速度结
构，其中使用近震数据获得了精确的地壳速度结构；Ｚｈａｏ等（２００６）利用接收函数进行了贝
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图 １　本文所用台站及震源位置分布（据 Ｒａｗｌｉｎｓｏｎ等（２００６））

加尔湖区域地壳异常体的反演研究；Ｙａｎｇ等（２００６）定量地分析了地壳层数和厚度对走时精
度的影响程度；Ｔｉａｎ等（２００７）提出了一种新的动力学地壳异常改正方法；江国明等（２００９）
利用研究区下方地壳的三维速度模型以及一维速度模型计算地壳中的走时差，并在总的走

时残差中减去该走时差来达到改正地壳异常体的目的。

１　原理

１．１　走时反演
在走时层析成像中，运用到了射线近似原理，走时 ｔ可看作地震波沿射线路径除以幔度

的积分

ｔ＝∫
Ｌ

１
ｖ
ｄｌ （１）

　　进行反演时，首先需给定一初始模型计算理论到时。ｔ０为理论走时，ｖ０为初始速度模
型，则

ｔ０＝∫
Ｌ０

１
ｖ０
ｄｌ （２）

　　将射线路径近似为真实路径，将式（１）与式（２）作差并进行泰勒展开，保留二阶小量，得
到

δｔ＝∫
Ｌ０

δｖ
ｖ２
ｄｌ （３）

０６３
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其中，δｔ＝ｔ－ｔ０，δｖ＝ｖ－ｖ０。引入速度的倒数波慢度 ｓ＝
１
ｖ
，式（３）变为

δｔ＝∫
Ｌ０

δｓｄｌ （４）

　　对研究区域进行网格划分，式（４）离散化后得到
δｔｉｊ＝ＬｉｊδＳｉｊ （５）

其中，Ｌｉｊ表示射线经过格网中的一小段距离。由此，远震走时反演问题变成大型稀疏矩阵的
求解问题。

显然，公式（５）的解与 Ｌｉｊ的性质密切相关，而 Ｌｉｊ与射线路径密切相关，射线路径上的速
度结构影响着解的精度。

１．２　相对走时残差的获取
采用互相关叠加方法拾取远震 Ｐ波到时（江国明等，２０１２）。远震走时层析成像一般采

用相对到时残差，即台站到事件射线的实际走时与理论走时之差，对事件进行求和取平均。

对于第 ｉ个事件、第 ｊ个台站，Ｐ波震相走时残差的计算公式为
ｔｉｊ＝ｔ

ｏｂｓ
ｉｊ －ｔ

ｃａｌ
ｉｊ （６）

相对走时残差定义为

ｒｉｊ＝ｔｉｊ－珋ｔｉ （７）

其中，珋ｔｉ为事件 ｉ在 Ｍ个台站走时残差的平均值，则有

珋ｔｉ＝
１
Ｍ

Ｍ

ｊ＝１
ｔｉｊ （８）

图 ２　远震射线路径示意图

１．３　新的地壳异常体改正方法
本文提出了一种新的远震走时反演中的地壳异常体思路，方法类似于利用相对走时残

差来消除震源区地震定位误差、模型精度等影响。由于任意震源 ｉ到反演区域任意台站 ｊ的
最大出射角为 ２８．５１°（根据台站位置以及震源位置，利用 ｔａｕｐ软件的“ＡＫ１３５”速度模型
（Ｋｅｎｎｅｔｔｅｔａｌ，１９９５），可计算出所有射线的出射角，得到的最大角度为 ２８．５１°），而大陆地壳
平均厚度为 ３３ｋｍ，乘以出射角的正切值可以得到射线在地壳内路径的最大偏离度为
１６．５ｋｍ，约 ０．１５°，该数量级远小于目前通用地壳速度模型 ＣＲＵＳＴ１．０的网格划分（１°×１°）。

因而，不同震源到达同一台站 ｊ下方的出射路径可
以看作通过了相同的速度结构，对于某一台站 ｊ，对
所有事件 ｉ的相对走时残差进行求和取平均，并将
得到的相对走时残差减去该值，从而得到经过地壳

异常体校正后的相对走时残差 ｕｉｊ

ｕｉｊ＝ｒｉｊ－
１
Ｎ

Ｎ

ｉ＝１
ｒｉｊ （９）

其中，ｒｉｊ为式（７）计算得到的相对走时残差，Ｎ为地
震事件总数。

图 ２为远震射线路径示意图，地震波由远方震
源传播到台站，由 ｔａｕｐ软件计算得到的射线方向与

１６３

ＣＭＹＫ



中　国　地　震 ３６卷

垂直方向所夹锐角为一小量，由于地壳厚度相对地幔厚度是一个小量，不同远震震源处传播

来的地震波在地壳内的路径之间的偏离（０．１５°）依然较小，且小于现有地壳速度模型的相邻
网格差值，因而在反演区域台站下方地壳中路径的走时残差的贡献一致，相加取平均后作

差，可消去地壳中的复杂速度异常结构体对走时残差的贡献，使得 ＦＭＴＴ方法在上地幔中的
速度结构反演获得更为可靠的结果。该新方法与双差层析法有别，双差层析方法（Ｚｈａｎｇ
ｅｔａｌ，２００３）是利用绝对走时与相对走时对震源以及反演区域速度结构进行联合反演，获得
了精确的震源定位，而新方法是为了减小反演区域的地壳速度异常的影响。

２　结果分析与评价

２．１　反演系数选取
选择带阻尼的最小二乘方法进行反演，加入阻尼系数是为了使反演所得到的速度模型

与初始速度模型偏差不太大。而阻尼系数的选取则是根据选择不同的阻尼系数进行多次反

演，分别计算反演所得到的相对走时残差的方差以及反演所得到的速度模型的方差作为 ｘ、
ｙ，兼顾初始速度模型与走时的拟合效果，选取 ｘ、ｙ时均尽量同时取得小值的阻尼系数作为
最终的反演参数，本文选取的阻尼系数为 ５．０。
２．２　数据方差

为了利用相对走时残差获得稳定的反演结果，需要以第 １次反演得到的速度模型为新
的初始模型进行相同流程的反演，然后正演计算新的理论走时，进而根据每一条射线的走时

计算走时残差的方差，进行迭代，直至获得稳定的数据方差。图 ３显示了随着反演次数的增
加，反演获得的速度模型得到的走时残差的方差越变越小，并且经过 ５次迭代计算后，便呈
现较好的收敛性。

图 ３　数据方差迭代收敛图

２．３　残差分析
对比经地壳异常体改正前（图 ４（ａ））与改正后（图 ４（ｂ））的走时残差可知，改正后残差

绝对值小于 １的曲线明显增多，同时位于 ０值附近的良好射线数量明显增多，峰值从 １８０加
大到 ２００，并且其他残差范围的射线条数均有一定程度的增多，反演结果更优，能更好地拟合
观测结果。

２６３
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图 ４　经地壳异常体改正前（ａ）与改正后（ｂ）的走时残差对比

２．４　模型检验
“ＡＫ１３５”一维速度模型叠加±３００ｍ／ｓ的速度扰动得到检测板（图 ５），以该模型为真模

型进行正演，计算得到的走时为实际观测的到时，进而计算一维模型理论到时，求得相对走

时残差。其中，图 ５（ａ）为未经过地壳异常体改正的反演结果———即利用输入的真模型计算
射线在地壳中的走时以及“ＡＫ１３５”一维速度模型在地壳中的走时，用两者之差对实际走时
进行修正后得到的反演结果；图 ５（ｂ）为采用新方法进行地壳异常体改正后反演所得结果。

对比图５（ａ）、５（ｂ）可以发现，反演所得结果均能较好地还原输入的初始模型，进行地壳
异常体改正后，反演得到的速度间断面相对更为清晰。

图 ５　检测板实验
（ａ）未经过异常体改正反演结果；（ｂ）经过异常体改正后反演结果

３６３
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图 ６　不同深度下的反演结果对比
（ａ）、（ｃ）、（ｅ）、（ｇ）为未使用新方法的结果；（ｂ）、（ｄ）、（ｆ）、（ｈ）为经过新方法改正的结果

４６３
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同时，台站数目越大，经过异常体改正后的反演结果还原初始模型准确率越高。但当台

站数目较小时，新方法所得到的结果存在一定的不稳定性，不适合使用新方法进行改正。

２．５　反演结果对比
图 ６（ａ）、（ｃ）、（ｅ）、（ｇ）分别为 ４０ｋｍ、８０ｋｍ、１４０ｋｍ和 ２１０ｋｍ深度下，利用未经过地壳异

常体改正的 ＦＭＴＴ方法获得的不同深度剖面相对“ＡＫ１３５”模型的速度扰动，图 ６（ｂ）、（ｄ）、
（ｆ）、（ｈ）分别为 ４０ｋｍ、８０ｋｍ、１４０ｋｍ和 ２１０ｋｍ深度下，经过地壳异常体后的速度扰动结果。
随着射线覆盖密度的增加，反演得到的区域增大，而图中白色区域为射线密度覆盖不充分的

地区。

对比图６（ａ）与（ｂ）、图 ６（ｃ）与（ｄ）、图 ６（ｅ）与（ｆ）、图 ６（ｇ）与（ｈ）可以发现，经过地壳异
常体后速度结构与 Ｒａｗｌｉｎｓｏｎ等（２００６）的结果具有大致的吻合性，在局部地区呈现出差异性
的速度扰动变化，从残差分布（图 ４）可以看出，经过地壳异常体后能获得更小的走时残差。
对比图 ６（ｂ）、（ｄ）、（ｆ）、（ｈ）还可以发现，速度扰动呈现增大的趋势，低速度异常区域逐渐减
小，高速度异常区域呈现逐步增大的趋势，表明台站下方地壳中存在着高速的异常体，在走

时残差中有着负值的贡献；进行 ＦＭＴＴ方法反演时，呈现较低的速度结构；并且这种影响随
着深度的增加逐渐减小，越靠近地壳区域，地壳异常体对速度结构的还原度越大，表明了上

地幔速度结构对地壳中的速度异常随着深度的增加而变得不敏感。

对比图 ６（ａ）、（ｃ）、（ｅ）、（ｇ）可以发现，低速异常随着深度的增加范围呈现逐步增大的
趋势，经过地壳异常体改正后，去除了地壳中的高速异常体对地幔速度的影响，随着深度的

增加，默里盆地下方地幔速度结构表现出东快西慢的趋势，并且随着深度的增加速度低速异

常向西发育，可能为海洋岩石圈自西向东俯冲到默里盆地东部造山带，形成低速异常逐渐发

育的趋势。

将图 ６（ａ）与（ｄ）、图 ６（ｃ）与（ｆ）、图 ６（ｅ）与（ｈ）进行对比，发现未经过地壳异常体改正
的速度扰动与经过改正后的下一深度具有较高的吻合性，表明了默里盆地下方地壳中可能

存在高速异常体，由于射线覆盖率不够，导致 ＦＭＴＴ远震反演方法对地壳中的约束不够，在
地壳中的实际走时快于模型走时，对总的走时残差造成一个负值的影响，从而在反演中造成

上地幔的低速度扰动异常来进行补偿，使得地壳以及地幔中的走时残差和与实际观测值一

致，从而对上地幔的反演结果造成影响。

３　结语

经过本文提出的新的地壳异常体方法校正后，得到的结果与 Ｒａｗｌｉｎｓｏｎ等（２００６）所得结
果具有较高的一致性，表明了新的地壳异常体改正方法的有效性，同时在不同深度、不同经

纬度下对原结果进行了修正，得到了更为准确的速度结构扰动结果（由反演所得模型计算得

到的相对走时残差的方差变小）。经过新的地壳方法改正后，使得默里盆地上地幔速度呈现

增加的趋势，消除了在台站下方低射线覆盖率的地壳速度异常体对上地幔速度反演造成的

干扰。
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