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摘要  提出虚拟地震台阵双差测深法。通过多道互相关, 测量密集观测台阵中相邻台站间 SsPmp 波与 Ss 波

到时差的差值, 然后求解最小二乘意义下每个台站 SsPmp 波与 Ss 波的到时差。该方法利用台阵优势, 可以

有效地降低到时差测量误差, 有利于准确地估计地壳厚度。将该方法应用在模拟数据和“中国地震科学台阵

探测计划”台阵数据上, 测量精度显著提高。 
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Abstract  Through multi-channel cross-correlation, the differences of arrival time differences of SsPmp and Ss 

between adjacent stations in dense broadband seismic array are measured, and then arrival time differences of 

SsPmp and Ss of each station are obtained by means of least squares. This method is an advanced virtual deep 

seismic sounding (VDSS) method and named Array-Based Double Difference Virtual Deep Seismic Sounding 

(ABDDVDSS) method, which effectively reduces arrival time difference error and estimates crustal thickness 

precisely by taking advantages of array data. This method is applied to synthetic data and ChinArray II data. 

Results show that the proposed method can significantly improve the precision of measurement. 
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arrival time anomaly

莫霍面是地球的一级界面, 其深度和起伏对推

测区域地质结构和演化过程有重要意义。莫霍面深

度的探测方法主要有人工震源反射法 [1‒4]和远震接

收函数法 [5‒7]。其中 , 接收函数法因成本低、环境

污染小而被广泛采用。H-κ 叠加 [8]是接收函数的常

用方法, 给定平均  P 波速度后, 将  Ps 波与后面的多

次震相  PpPs, PpSs 和  PsPs 等的理论到时对应的振幅

叠加, 据此估计地壳厚度和  P/S 平均波速比。然而, 

在地壳结构变化剧烈的区域以及有巨厚松散沉积物

的区域 , 多次转换波的震相不清晰 , 造成  P 波接收

函数类方法估计地壳参数的不确定度较大[9‒10]。 

虚拟地震测深方法(virtual deep seismic soun-

ding, VDSS)是近年发展起来的测量地壳厚度的有效

方法。该方法利用同一台站远震  SsPmp  波与  Ss  波

的到时差(图  1)估计地壳厚度。当震中距在  30°~55°

之间时, SsPmp  波是全反射震相, 同时没有  Ss 波三

叉震相的干扰, 振幅大, 信噪比高, 受壳内界面和

局部异常体的影响较小, 使用少量地震的资料即可

有效地约束地壳结构。VDSS 方法已经成功地应用

于青藏高原及其周缘地区 [11‒16]、华北克拉通 [17‒19] 
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图 1  SsPmp 的射线路径示意图 
Fig. 1  Raypath diagram of SsPmp wave 

以 及 美 国 西 部 [20] 、 美 国 东 南 部 [21] 和 澳 大 利 亚 中  

部 [22‒23]等地区的地壳结构探测中。 

在单层均匀介质的假设情况下 , 单台记录中

SsPmp 波与  Ss 波的到时差与地壳厚度的转换关系

如下式所示: 

 2 2
vdss p2 ,T H v p   (1) 

其中, Tvdss 为同一台站  SsPmp 波与  Ss 波的到时差, H

为 地 壳 厚 度 , vp 为 地 壳 平 均  P 波 速 度 , p 为 射 线    

参数。 

VDSS 方 法 通 常 采 用 波 形 拟 合 法 [11,17,22] 测 量

Tvdss。首先根据先验知识, 给定地壳和上地幔的平

均密度、P 波速度和  S 波速度, 然后改变地壳厚度, 

模拟得到一系列介质响应, 再分别与震相分离估计

的  Ss 子波 [24]进行卷积 , 得到模拟波形。选取与实

际记录互相关系数最大的模拟波形, 将该模型的地

壳厚度代入式(1), 计算得到 Tvdss 的理论值, 作为该

台站的测量结果。该方法具有一定的局限性, 当给

定不同的先验速度模型时, 波形拟合法测量的最佳

拟合厚度存在较大的差异。史克旭等 [15]的测试结

果显示, 当地壳速度从  6.0 km/s 上升至  6.6 km/s 时 , 

最佳拟合厚度会增加  11.2 km。同时 , 在地质结构

复杂的区域, 波形拟合法的最佳拟合波形不能很好

地拟合实际观测值, 得到的  Tvdss 误差较大。 

密集台阵的布设, 不仅增加了数据, 也促进了

新方法的产生和应用。Yu 等 [20]利用多道互相关方

法计算每个台站的  Ss 波到时异常(即实际到时与理

论到时之差), 并对到时差与地壳厚度转换加以校

正, 消除  Ss 波实际到时与理论到时差异导致的地壳

厚度估计偏差。他们的校正公式如下: 

 2 2
vdss Ss pΔ 2 ,T t H v p    (2)  

其中, ΔtSs 为  Ss 波到时异常校正项, 为图  1 中台站接

收点与地表转换点之间  Ss 波到时异常的差值。魏

晓拙等 [14]推导出测线垂直于地质块体边界走向及

震源位于测线延长线的特殊情况下, Ss 波到时异常

的表达形式。Liu 等 [19]按照实际到时 , 将全部台站

的  Ss 波对齐后取均值作为子波, 降低了子波估计误

差导致的到时误差。 

本文提出虚拟地震台阵双差测深法(array-based 

double difference virtual deep seismic sounding, 

ABDDVDSS), 基于台阵数据 , 首先利用多道互相

关计算相邻台站间的  Tvdss 之差  ΔTvdss,ij。ΔTvdss,ij 是

到时差之差 , 是一个双差 ; 然后求解双差方程组 , 

计算最小二乘意义下每个台站的  Tvdss; 最后计算地

壳厚度。本文将此方法应用在模拟数据和“中国地

震科学台阵探测计划”台阵数据上 , 以期显著地降

低 Tvdss 的误差。 

1 虚拟地震台阵双差测深法 

SsPmp 震相在莫霍界面发生全反射时, 相对于

入射  Ss 波存在相移, SsPmp 的波形与  Ss 不同。在单

层均匀介质的假设情况下, 这种相移随着地壳  P 波

速度、上地幔  P 波速度和射线参数的增加而降低 , 

与地壳厚度无关[18,25]。 

当两个台站距离较近时, 地壳  P 波速度、上地

幔  P 波速度和射线参数的变化较小 , 两个台站的

SsPmp 波相移之差小 , 波形相似度较高 , 适合采用

互相关方法计算两个台站间  SsPmp 波的到时差。互

相关方法计算相邻台站间同一震相的到时差, 不需

要先验速度模型和  Ss 子波波形等信息。 

同一台站对之间的  Ss 到时差与  SsPmp 到时差

不同, 因此需要选取合适的时窗, 分别截取只包含

Ss 震相和  SsPmp 震相的数据进行互相关, 测量同一

震相在台站对之间的到时差, 降低测量误差。将全

部台站对间  Ss 震相的到时差方程联立, 可以求解每

个台站在最小二乘意义下的  Ss 到时异常, 并可按照

式(2), 对地壳厚度的计算结果加以校正[20]。 

VDSS 方法通常测量每个台站的  Tvdss, ABDD 

VDSS 方法则测量台站对之间  Tvdss 的差值。按照实

际  Ss 到时, 将台站  i 与  j 的记录对齐, 截取两个台站

实际  Ss 到时之后相同时间窗内的记录进行互相关, 

得到的到时差就是台站  i 与  j 间  SsPmp 与  Ss 到时差

之差  ΔTvdss,ij。ABDDVDSS 方法就是将多个  ΔTvdss,ij

对应的方程进行联立, 求取最小二乘解, 得到每个

台站到时差的参考解 vdss,iT  。 
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因为求解的是到时差方程组, 所以给每个台站

的参考解 vdss,iT  加上相同的偏移量  dt 后, 仍然是原方

程组的解。本文取全部台站参考解总和为  0 s 时的

vdss,iT  为  ABDDVDSS 法的相对到时解。当计算莫霍

面的起伏形态时, 我们更关注相邻台站间的地壳厚

度变化 , 可以只使用相对到时解 , 而不考虑偏移

量  dt。当关注台站下方的莫霍面绝对深度时, 则需

要求取偏移量  dt。选取同一地震事件下波形拟合法

得到的每个台站的  Tvdss,i 和  ABDDVDSS 法得到的参

考解 vdss,iT  , 通过式(3)求取偏移量, 使得两者残差的

平方和最小, 则有 

 2
d vdss, vdss,1

1
d min ( d ) ,

N

t i ii
t T T t

N 
   (3) 

式 (3)中 , N 为台站数量 , 取 vdss, vdss, d ,i iT T t   即为

ABDDVDSS 法的绝对到时解。本文中没有特别说

明时, ABDDVDSS 法测量得到的到时差均指绝对到

时解。 

2 方法应用 
2.1 模拟数据 

根据表  1 所示的模型参数, 使用反射率法[26]计

算介质响应, 选取  4 s 的汉宁窗函数作为入射  Ss 子

波, 模拟波形如图  2 所示。给模拟波形的垂向分量

V 和径向分量  R 分别加噪声 , 作为  5 个台站的观测

数据(图  3)。加入的噪声是标准差为最大振幅  0.3 倍

的白噪声在  2~20 s 频段带通滤波后的结果。分别采

用波形拟合法和  ABDDVDSS 法测量  Tvdss。本文中

波形拟合法的正演波形通过反射率法计算得到。 

在关于波形拟合方法的测试中, 给定的先验速

度模型与表  1  一致, 通过变化地壳厚度来计算正演 

表 1  波形模拟参数 
Table 1  Parameters for wave form simulation 

                          参数                       数值 

地壳厚度(H) 40 km 

地壳平均 P 波速度(vp) 6.3 km/s 

地壳平均波速比(κ) 1.73 

地壳平均密度(ρ) 2.78 g/cm3 

射线参数(p) 0.13 s/km 

上地幔平均 P 波速度(vum) 8.1 km/s 

上地幔平均波速比(κum) 1.73 

上地幔平均密度(ρum) 3.33 g/cm3 

 

黑色点线为  Ss 子波 , 是  4 s 的汉宁窗函数 ; 黑色实线和虚
线分别为垂向方向的介质响应和模拟波形, 灰色实线和虚
线分别为径向的介质响应和模拟波形; 左、右黑色竖直点
画线分别为  Ss 和  SsPmp 到时 

图 2  基于表  1 中参数模拟得到的波形 
Fig. 2  Synthetic waveforms using parameters given in Table 1 

波形。截取正演波形在−10~20 s 内的数据, 与观测

数据互相关, 记录互相关系数最大时的模型地壳厚

度, 计算对应的  Tvdss 理论值和测量误差。每个含噪

声数据的最佳拟合波形如图  3 所示。 

在  ABDDVDSS 方 法 中 , 选 取  Ss 到 时 之 后 的

4~14 s 时窗 , 两两台站的波形进行互相关测量 , 得

到  ΔTvdss,ij (表  2), 然后联立对应的方程组 , 求取每

个台站最小二乘意义下的相对到时解 vdssT  。再根据

式(3)求取每个台站的绝对到时解  Tvdss (表 3)。 

给正演波形的垂向分量  V 和径向分量  R 分别加

50 次如上所述的噪声, 作为  50 个台站的观测数据。

用波形拟合和  ABDDVDSS 两种方法分别测量两个

分量的  Tvdss, 计算每个分量的  Tvdss 误差(图  4 (a))和

同一台站两个分量的  Tvdss 之差  Tvdss,VR (图  4 (b))。 

2.2 台间距测试 
在不同震中距的记录中, 因为  SsPmp 相对于  Ss

的相移不同, 所以互相关方法得到的到时差存在误

差。ABDDVDSS 法中 , 需要使用台间距较小的两

个台站的记录进行互相关来求取到时差, 将上述误

差控制在合理的水平。 

在  30°~55°的震中距范围内 , 假设地震深度为

630 km, 采用  TauP  程序 [27‒28]计算理论射线参数。

然后, 根据表  1  所示的壳幔模型参数, 使用反射率

法计算介质响应。选取  4 s  的汉宁窗函数作为入射

Ss 子波, 得到不同震中距下的模拟记录。将模拟记

录中不同震中距下同一分量的数据进行两两互相

关, 得到台站对间的  ΔTvdss,ij。计算两个台站的真实

Tvdss, 相减后与  ΔTvdss,ij 再次相减, 得到  ΔTvdss,ij 的测 
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(a) 垂向分量; (b) 径向分量。灰色曲线为含噪数据, 黑色曲线为最佳拟合模型对应的模拟数据; 曲线左侧数值为 Tvdss 的误差 

图 3  含噪数据的波形拟合结果 
Fig. 3  Wave fitting results of noise data 

表 2  不同台站对间的 ΔTvdss,ij 
Table 2  ΔTvdss,ij between different station pairs 

台站 
ΔTvdss,ij/s 

台站  1 台站  2 台站  3 台站  4 台站  5 

台站  1 ‒ 0.10 0.02 0.12 0.00 

台站  2 0.03 ‒ 0.00 0.00 −0.13 

台站  3 0.00 0.00 ‒ 0.00 −0.07 

台站  4 −0.02 −0.08 −0.06 ‒ −0.15 

台站  5 0.00 −0.04 −0.02 0.01 ‒ 

说明: 每一格为台站号小的台站的 Tvdss 减去台站号大的台站的

Tvdss, 右上方为垂向分量的结果, 左下方为径向分量的结果。 

量误差, 结果如图 5 所示。 

2.3 实际数据 
本文选取“中国地震科学台阵探测计划”二期台

阵数据中与文献[15]相同的地震事件的记录, 分别

使用波形拟合法和  ABDDVDSS 法测量到时差 , 并

估计研究区域的地壳厚度。震源位置为  123.15°E, 

6.17°N, 震源深度为  632.4 km, 矩震级为  6.6, 发震

时刻为  2014 年  12 月  2 日  5 点  11 分  33 秒 [29]。共有

599 个台站记录到该事件, 震中距分布在  29°~43°之

间。研究区域的地质构造分区如图  6 所示。 

第一步, 估计每个台站的  Ss 波到时异常  tSs。将

每个台站记录的垂向分量和径向分量进行偏振分 

表 3  波形拟合法与 ABDDVDSS 法的到时差误差 
Table 3  Errors of Tvdss of wave fitting method and 

ABDDVDSS method 

波形分量 

(测量方法) 

Tvdss 的测量误差/s 

台站 1 台站 2 台站 3 台站 4 台站 5

V (ABDD) 0.072 −0.024 0.002 −0.032 0.092 

R (ABDD) −0.034 −0.066 −0.052 −0.002 −0.026 

V (Fitting) 0.036 −0.182 0.109 −0.073 0.219 

R (Fitting) −0.073 0.000 −0.073 −0.036 0.000 

说明: ABDD 表示 ABDDVDSS 法的结果, Fitting 表示波形拟合

法的结果。 

析, 得到伪  S 分量和伪  P 分量。选取每个台站  Ss 波

理论到时前后各  10 s 内的伪  S 分量数据, 进行两两

互相关, 记录  Ss 波的互相关到时差和互相关系数。

选取互相关系数高于  0.8 的台站, 对其  Ss 波到时差

进行方程组联立求解, 得到每个台站的  Ss 波到时异

常值。 

第二步, 对  Ss 波到时异常进行质量控制。选取

互相关系数高于  0.5 和  0.7 的台站, 对  Ss 波到时差

进行方程组联立求解, 得到另两个  Ss 波到时异常值

的估计值。当同一台站的  3 个  Ss 波到时异常中任意

两个之差值大于  1 s 时, 则对结果的约束不足, 便排

除该台站的数据。对于剩余台站, 计算台站附近  1° 
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(a) 单分量测量误差分布, 黑色正三角形和倒三角形分别表示  ABDDVDSS 法得到的垂向分量和径向分量  Tvdss 的误差, 灰色
符号为波形拟合法相应的结果; (b) Tvdss,VR 分布, 黑色正方形为  ABDDVDSS 法的结果, 灰色正方形表示波形拟合法的结果 

图 4  两种方法的测量误差和 Tvdss,VR 的分布 
Fig. 4  Distribution of measurement error and Tvdss,VR for both methods 

范围内其他台站  Ss 波到时异常值的均值和标准差, 

当该台站的  Ss 波到时异常在均值的两倍标准差以

外时, 则可能是台站附近的异常结构或是台站的绝

对时间不准, 即排除该台站的数据。进行质量控制

后 , 剩余  554 个台站数据的  Ss 波异常值分布如图  7

所示。按照实际  Ss 波到时, 将剩余台站的伪  S 分量

对齐, 取均值作为入射的  Ss 子波。 

第三步 , 用波形拟合法测量  Tvdss。给定与表  1

一致的速度模型, 通过变化地壳厚度来计算介质的

响应, 然后与估计的  Ss 子波进行卷积, 得到正演波

形。截取正演波形在−10~20 s 范围内的垂向分量和

径向分量波形, 与观测数据对应的分量互相关, 记

录互相关系数最大时的模型地壳厚度, 计算对应的

到时差。取两个分量到时差的  Tvdss 均值作为测量结

果 , 同时计算两个分量的到时差之差  Tvdss,VR。图  8

展示同一台站  Tvdss,VR 与两个分量的拟合结果中相对

较小互相关系数的分布。 

第四步 , 对波形拟合得到的  Tvdss 进行质量控

制。排除垂向分量或径向分量互相关系数小于  0.7

和  Tvdss,VR 大于  1 s 的数据 , 同时排除到时差在  1°以

内的其他台站的到时差均值加减两倍标准差以外的

数据。经过质量筛选后, 保留  264 个台站的测量结

果。波形拟合法得到的  Tvdss 地理分布如图  9(a)所示, 

Tvdss,VR 地理分布如图  9(c)所示, Tvdss,VR 的概率分布如

图  10(a)所示。 

第五步 , 用  ABDDVDSS 法测量到时差。截取

每个台站  Ss 波实际到时之后  4~14 s 时窗内的数据, 

进行两两互相关, 记录台站对的距离、ΔTvdss,ij 和互

相关系数。选取互相关系数高于  0.8 且台间距小于

1°的  ΔTvdss,ij 进行方程组联立求解(垂向分量的方程

总量为  2059, 径向分量的方程总量为  2202), 得到

每个台站的相对到时解 vdssT  。 

第六步, 对相对到时解进行质量控制。选取互

相关系数大于  0.5 和  0.7 的  ΔTvdss,ij, 按照与  Ss 波到

时异常质量控制相同的步骤进行方程组联立求解 , 

得到另两个 vdssT  的估计值。当同一台站  3 个 vdssT  中

任意两个的差异大于  1 s 时, 将该台站的数据排除。

对于剩余台站, 排除到时差在  1°以内其他台站到时

差均值加减两倍标准差以外的数据。结果质量筛选

后 , 保留  402 个台站的测量结果 , 将垂向分量和径

向分量的到时差取均值, 作为该台站的平均相对到

时差。 

第七步 ,  计算偏移量  d t。选取波形拟合法和

ABDDVDSS 法都保留的台站到时差, 根据式(3)计

算  ABDDVDSS 法参考解的整体偏移量  dt, 将其与

平均相对到时差相加, 得到绝对到时解  Tvdss, 地理 
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横坐标和纵坐标分别为两个台站的震中距 ; 黑色实线
为  1°台间距等值线, 黑色虚线为  2°台间距等值线; 右上
方为  V 分量的误差, 左下方为 R 分量的误差 

图 5  不同震中距的记录的 ΔTvdss,ij 误差 
Fig. 5  Error of ΔTvdss,ij between records of  

different epicentral distances 

 

粗黑线表示地质块体分界线, 细黑线表示断层, 下同; 灰色三
角形为台站位置。CAOB: 中亚造山带; HB: 河套盆地; AB: 
阿拉善块体; OB: 鄂尔多斯块体; QOB: 祁连造山带; WQOB: 
西秦岭造山带; SGB: 松潘甘孜块体; SCC: 华南克拉通 

图 6  研究区域的地质构造分区 
Fig. 6  Geographic structural zones of the study region 

 

(a) 每个台站的  Ss 波到时异常, 圆点为台站位置, 下同; (b) 线性插值后的  Ss 波到时异常分布 

图 7  Ss 波到时异常分布 
Fig. 7  Distribution of Ss arrival time anomaly 

分布如图  9(b)所示。Tvdss,VR 的地理分布如图  9(d)所

示 , Tvdss,VR 的概 率分布如图  10(b)所示 , 同一 台站

Tvdss,VR 与方程数量的分布如图  11 所示, 波形拟合法

和  ABDDVDSS 法 得 到 的  Tvdss 的 差 异  D(Tvdss)如 图

10(c)所示。 

第八步, 根据  Ss 波到时异常和  ABDDVDSS 法

得到的  Tvdss 进行深度偏移。首先根据式(2), 假设

ΔtSs = 0, 根据台站的  Tvdss 计算莫霍面反射点及地表

转换点的位置和深度; 然后根据当前地表转换点的

位置更新  ΔtSs, 根据式(2)重新计算莫霍面反射点及 

地表转换点的位置和深度; 重复上述过程, 直至收

敛。校正  Ss 波到时异常后的地壳厚度分布如图  12 

(b)和 (d)所示。作为对比 , 忽略  Ss 波的到时异常 , 

根据式(1)推导得出的地壳厚度分布如图  12(a)和(c)

所示。 

3 讨论 
3.1 台阵测量法的有效性 

本文以测量得到的到时差与真值的误差作为测

量精度的指标, 以垂向分量与径向分量的到时差之 
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虚线框示意 Tvdss,VR 小于  1 s, 互相关系数大于  0.7 的部分 

图 8  波形拟合法得到的同一台站 Tvdss,VR 与互相关 
系数的分布 

Fig. 8  Distribution of Tvdss,VR and coherence in wave 
fitting method 

差  ΔTvdss,VR 作为测量准确度的指标 , 以保留的台站

数量作为空间分辨率指标。 

在含噪模拟数据中, 波形拟合法得到的  Tvdss 较

为弥散 , 容易在部分点位出现较大的测量误差(图

4(a)和表  3), ABDDVDSS 法得到的  ΔTvdss,ij 则更接近 

真值  0 s (表  2), 整体上小于台站对用波形拟合方法

分别得到的  Tvdss 的差值, 说明  ABDDVDSS 法得到

的到时差比单台拟合到时具有更高的精度。同时 , 

ΔTvdss, ij  相关方程的数量多于台站数量。冗余的高

精度双差数据有效地降低了  ABDDVDSS 法得到的

Tvdss 的误差(图  4(a))。在测量的准确度方面, 虽然

两种方法对两个分量的  Tvdss  都是独立测量 , 但是

ABDDVDSS 法得到的  Tvdss,VR 具有更好的准确度(图

4(b))。这是因为, 波形拟合法对单一分量的测量容 

 

(a) 波形拟合法得到的 Tvdss; (b) ABDDVDSS 法得到的 Tvdss; (c) 波形拟合法得到的 Tvdss,VR; (d) ABDDVDSS 法得到的 Tvdss,VR 

图 9  Tvdss 和  Tvdss,VR 的分布 
Fig. 9  Distribution of Tvdss and Tvdss,VR 
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(a) 波形拟合法的 Tvdss,VR; (b) ABDDVDSS 法的 Tvdss,VR; (c) 波形拟合法与 ABDDVDSS 法的 Tvdss 之差 D(Tvdss) 

图 10  波形拟合法与 ABDDVDSS 法 Tvdss 差异的概率分布 
Fig. 10  Probability distribution of difference of Tvdss of wave fitting method and ABDDVDSS method 

 

取每个台站两个分量中双差方程数量较小的 

图 11  同一台站 Tvdss,VR 与方程数量的分布 
Fig. 11  Distribution of Tvdss,VR and number of 

relative equations on same station 

易出现大的误差 , 导致两个分量的差异比  ABDD 

VDSS 法大。 

在实际数据应用中, 波形拟合法得到的两个分

量的互相关系数均超过  0.8 的台站仅有  80 个, 大部

分台站(301 个)的互相关系数在  0.7~0.8 之间 , 且准

确度与互相关系数之间没有显著的关系(图  8)。在

ABDDVDSS 法的测量中 , 两个分量互相关系数大

于  0.8 且台间距小于  1°的台站对数量分别是  2059 

和  2202, 有  364 个台站至少有两个双差方程约束。

同时, 台站相关的双差方程越多, 到时测量的准确

度越高(图  11)。与波形拟合法相比, ABDDVDSS 法

的  Tvdss,VR 概率分布更向  0 s 集中(图  10(a)和(b))。 

经过数据质量控制后 , 波形拟合法保留了  264

个台站的到时差结果, 对阿拉善块体北部和鄂尔多

斯块体西南部覆盖度不佳 ; ABDDVDSS 法保留了

402 个台站的到时差结果 , 对各个块体均有良好的

覆盖度(图  9)。在相同的台站 , 两种方法的差异与

其 各 自 两 个 分 量 的 差 异  ΔTvdss ,VR  相 当 (图  10(c))。

ABDDVDSS 法能在保持精度的前提下 , 获得更多

高质量到时差结果, 提高了空间分辨率。 

ABDDVDSS 法使用更多的更高精度的双差数

据  ΔTvdss,ij 进行到时差求解, 结果中保留更多的更高

精度的到时差数据  Tvdss, 准确度也随双差方程数量

的增加而提高。ABDDVDSS 法有效地提升了结果

的精度、准确度和空间分辨率。 

3.2 台间距的选取 
ABDDVDSS 法要求台站对之间相移之差不能

太大。台站间距过大时, 台站对间相移之差大, 互

相关双差误差较大; 台间距过小时, 台站对数量少, 

双差方程少, 即每个台站的约束少, ABDDVDSS 法

精度下降。 

ΔTvdss, i j  的误差近似地随着震中距的增加而增

加, 当震中距接近全反射震中距时, 误差急剧增加

(图  5)。随着震中距增加, 台站间距的上限降低, 可 
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(a)为不进行 Ss 波到时异常校正的地壳厚度, (b)为 Ss 波到时异常校正后的地壳厚度, (c)为(a)中点位线性插值后的地壳厚度, (d)为(c)中点位线
性插值后的地壳厚度; 圆圈为莫霍面反射点的位置, 使用的到时为 ABDDVDSS 法得到的 Tvdss 

图 12  地壳厚度分布 
Fig. 12  Variation of crustal thickness 

以有效地控制互相关双差误差。对于本文的实际数

据 , 震中距集中在  29°~43°之间 , 设置  1°的最大台

间距, ΔTvdss,ij 误差可以控制在  0.1 s 以内, 同时台站

对间的双差方程数量也较多。所以, 1°是合理的最

大台间距取值。 

3.3 Ss 到时异常校正的必要性以及研究区域

的地壳厚度 
“中国地震科学台阵探测计划”二期台阵的布设

范围(图  6)覆盖中亚造山带、祁连造山带、西秦岭

造山带、松潘甘孜块体、阿拉善块体和鄂尔多斯块

体等区域, 地形起伏巨大, 地质结构复杂。该区域

Ss 波到时异常整体上为东北早、西南晚, 与地质块

体及高程的分布吻合。中亚造山带和鄂尔多斯地块

的  Ss 波实际到时早于理论到时, 祁连造山带、西秦

岭造山带和松潘甘孜块体的  Ss 波实际到时晚于理

论到时(图  7)。研究区内 , Ss 波到时异常差异可达

10 s, 不可忽视。 

在鄂尔多斯块体及其周缘裂谷带, Ss 波到时异

常校正前 , 鄂尔多斯块体内部地壳厚度是中间大、

南北小 , 变化幅度较大。Ss 波到时异常校正之后 , 

鄂尔多斯块体核部地壳厚度减小, 周缘裂谷带地壳

厚度增大 , 块体内部地壳厚度变化幅度显著下降 , 

与接收函数法的结果 [5‒6]更加一致。在祁连造山带

与阿拉善地块交界处, 校正前地壳增厚区跨过分界

线, 史克旭等[15]据此认为青藏高原东北缘的扩张前

缘已到达阿拉善块体南缘。然而, 校正后阿拉善块

体处地壳厚度为  50 km, 越过与祁连造山带分界线

后迅速增至  55 km, 地壳加厚区止于两个块体的分

界线, 表明青藏高原东北缘的扩张前缘仍处于祁连

山北缘断裂处。西秦岭造山带内部 , 校正前  100°E

以西地壳厚度骤增 , 校正后则  102.6°E 以西地壳厚

度骤增, 校正后的分界线与地形(图  6)更加吻合。 
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鄂尔多斯块体的地壳呈现中间厚、南北薄的特

点 , 核心区域地壳横向变化小 , 厚度为  45~47 km, 

环鄂尔多斯裂谷带地壳厚度下降至  39~43 km。这与

多条测线的人工震源反射探测结果 [1‒4]一致 , 两者

的差异可能来自预设的  P 波速度的差异。接收函数

法的结果 [5‒7]显示 , 鄂尔多斯块体内部地壳厚度南

厚北薄 , 以  36.5°N 为界 , 南北厚度差异达  3~5 km, 

本文结果与之有较大的差异。Wang 等[5]指出, 在鄂

尔多斯块体北部, 由于沉积层的影响, 接收函数波

形出现异常, 接收函数法估计的地壳厚度比基于地

形和布格重力异常估计的地壳厚度小。这或许是其

差别的一种解释, 需要进一步证实。 

阿拉善块体地壳厚度自东向西在  45~52 km 之

间缓慢增加, 在西南侧越过与祁连造山带的交界线

后骤增至  55 km。祁连造山带的地壳厚度较大 , 自

东向西厚度逐渐增加 , 在  102.6°E 西侧地壳厚度骤

增, 东侧为  46~54 km, 西侧为  56~66 km, 与基于地

形和接收函数法估计的地壳厚度 [5,7]一致。阿拉善

块体与祁连造山带地壳厚度的变化与青藏高原的东

北向挤压相关。 

4 结论 

本 文 提 出 虚 拟 地 震 台 阵 双 差 测 深 法 来 测 量

SsPmp 与  Ss 波的到时差。该方法利用相邻台站间

信号的相似性, 通过多道互相关测量台站间到时差

的差, 然后联立双差方程组求解计算每个台站的到

时差, 主要结论如下。 

1) 台间距保持不变时, 互相关到时差的误差随

着震中距的增加而增加, 选用随着震中距增加而减

小的最大台间距阈值 , 可以控制互相关到时差的 

误差。 

2) 在含噪模拟数据和实际数据上的应用结果

表明 , 本文方法得到的双差到时误差小 , 精度高 , 

能够降低地壳厚度估计误差。 

3) 如果忽略  Ss 波到时异常 , 尤其是在地质背

景复杂的区域, 会增加地壳厚度估计误差。本文的

例子中, 忽略 Ss 波到时异常时, 会加大鄂尔多斯块

体核部以及阿拉善块体西南部的地壳厚度, 减小祁

连造山带中部的地壳厚度。 

4) 鄂尔 多斯块 体核部 平均 地壳厚 度为  43~45 

km, 横 向 变 化 小 , 阿 拉 善 地 块 地 壳 厚 度 为  45~52 

km, 祁连造山带地壳厚度为  46~66 km, 地壳厚度东

北方向的递减与青藏高原的东北向挤压相关。 
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