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摘要    震中和震级的快速确定是进行地震预警、震后快速救援及海啸预报等应用的基础. 

目前, 利用高频 GPS 数据可获得高精度、高分辨率的地表位移时间序列和地震时期完整的地

震波信号, 基于此, 本文提出了利用高频GPS数据记录的地震波形确定大地震(M>7)震中和震

级. 基于 1 Hz 高频 GPS 数据反演了 2008 年汶川 M8.0 级地震的震中和震级. 将反演结果与中

国地震局公布的数据进行比较, 震中相差约 12 km, 震级相差约 0.1 个震级单位. 初步验证了

高频 GPS 能成为一种观测手段独立或者辅助地震仪实现大地震震中定位和震级确定. 
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地震的发震时刻、震中和震级是地震 3 个基本参

数, 快速、准确确定这些参数是进行地震预警、震后

快速救援及海啸预报等应用的基础. 传统地震仪能

记录丰富的地震波信号, 通过地震仪观测记录能较

好地确定地震参数. 然而对于大地震(M>7)产生的强

烈地震波, 地震仪经常出现量程限幅、饱和等现象, 

难以完整的记录地震波信号; 同时, 大地震造成的近

场地表永久位移和地面倾斜, 导致地震仪由于基准

偏移而产生加速度系统偏差和信号扭曲, 这些都会

给地震参数准确确定带来困难(Bilich 等, 2008). 尤其

是震级的速报方面, 仍然是目前研究的难点问题. 例

如, 2011 年 3 月 11 日日本发生 9.0 级大地震, 日本气

象厅震后 3 min 速报的震级仅为 M7.9, 1 h 后预报的

震级为 M8.4. 造成速报震级偏小主要有 3 个原因: (1) 

地震仪观测台站主要安装日本岛屿上, 因此主要集

中在此次地震震中的西侧, 而不是均匀分布在震中

周围; (2) 在短时间内, 无法收集所有地震台站的观

测资料, 导致用于震级速报的数据信息偏少; (3) 由

于近场区域的地震仪记录大多出现饱和而无法记录

完整的地震波形. 虽然日本相关部门当时已对震后

出现的海啸进行了预警, 但是由于速报震级偏小导

致日本对随后发生的海啸高度预测偏低, 而在此次

地震丧生的 15000 多人中绝大多数是海啸所致. 由此

可见, 准确快速的预报震级对灾后救援、海啸预报具

有非常重要的意义. 

近年来, 随着高频 GPS 接收机(1~50 Hz)的出现

以及精密定位技术的发展, 高频 GPS 已成功应用于

地表同震位移监测和地震波信号提取 . Larson 等

(2003)利用实测的高频GPS数据获得了 2002年Delali

地震的远场地震波, 并与地震仪积分结果比较, 两者
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具有较好的一致性. 自 Delali 地震以后, 高频 GPS 技

术被广泛应用于其他地震的研究, 如 2003 年 San 

Simon 6.5 级地震(Wang 等, 2007)、2008 年汶川 8.0

级地震(Shi 等, 2010; 殷海涛等, 2010)、2011 年东日

本大地震(张小红等, 2012; Hung 和 Rau, 2013)等. 经

过近十年的发展, 应用高频 GPS 进行地表同震位移

监测和地震波信号提取技术已逐渐成熟, 恢复的地

震波形的精度可达到厘米甚至毫米级(Elósegui 等 , 

2006; Bock 等, 2011; 方荣新等, 2013). 同时, 高频

GPS 也被应用于震源破裂过程反演、断层滑动分布等

研究(Ji 等, 2004; Miyazaki 等, 2004; Avallone 等, 

2011). 
我国“十一五”完成的“陆态网络工程”已布设了

260个GNSS实时监测站, 最大采样率可达 50 Hz, 可

实现 1 Hz 采样率的 GNSS 数据实时传输, 这将为我

国利用 GNSS 资料研究地震学提供前所未有的数据

资源. 然而, 利用高频GPS进行震中和震级确定的研

究较少. Blewitt 等(2006)提出了一种基于高频 GPS 的

震级确定方法, 该方法是利用 GPS 获得地震前后静

态位移量计算地震距, 从而获得地震矩震级(Hanks

和 Kanamori, 1979). 同样, Allen 等(2011)基于该方法

利用 GPS 数据进行地震确定及地震预警研究. 这些

研究主要利用的是高频 GPS 确定的静态形变信息, 

该方法在计算震级时需要已知断层面面积. 而地震

发生时难以实时快速得到该值, 不利于实现震级快

速预报. 

而高频 GPS 获得的地震波信号包含地震波到达

时间、振幅和周期等丰富的震相信息, 本文基于高频

GPS 获得的地震波信号特点, 提出利用高频 GPS 确

定地震震中和震级. 最后采用汶川地震实测 GPS 数

据对提出的方法进行验证. 

1  高频 GPS 确定地震震中方法 

地震发生后的一个非常重要的任务是确定地震

的震中, 称为地震定位. 地震定位是地震学中最经

典、最基本的问题之一, 它对于研究震源的破裂过

程、地球内部结构和地震波传播特性等此类地震学中

的基本问题有重要意义. 此外, 快速、准确的地震定

位, 对于震后的救灾、救援工作也有重要的指导作用. 

本文震中确定的方法首先是基于 GPS 观测台站

获取的地震波时间序列, 提取地震波达到各个台站

的时刻(称为地震到时), 然后利用多个台站的坐标和

地震到时, 反演出地震的震中位置, 同时还可以计算

地震波传播速度以及发震时刻. 

理论上, 利用台站的三维坐标以及地震到时不

仅能反演震中, 同时还可反演震源深度. 杨智娴等

(2012)指出, 当观测台站震中距远大于震源深度时, 

由于走时数据对深度的变化不敏感, 使得震源深度

得不到有效的约束, 无法准确求得震源深度. 因此, 

本文仅研究利用 GPS 台站的坐标和地震到时反演震

中位置. 

已知 n 个 GPS 观测台站坐标分别为 1 1( , ),B L  

2 2( , ),B L …, ( , ),n nB L  n 个测站的地震到时分别为

1 2,  ,  ,  ,nt t t  假设地震的震中坐标为(B, L), 则各个

测站到震中的距离(震中距)Di 可表示为 

arccos(sin sin cos cos cos( )) ,i i i iD B B B B L L R    (1) 

式中, Bi 为纬度, Li 为经度, R 为地球平均半径, 设为

6371 km, 震中距 Di 为震中至台站的球面距离, 单位

为 km.  

假设地震波沿各个方向的传播速度相等, 设为 v, 

则根据地震波到达各个观测台站的时间差可以得到

如下观测方程: 

 

2 1 2 1

3 1 3 1

1 1
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( ) 0,

( ) 0.n n

D D v t t

D D v t t
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
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将(2)式线性化后, 利用最小二乘方法即可获得震中

位置 ( , )B L 和波速 v.  

线性化时需要给定未知数的初值, 因此需要假

定粗略的震中位置 0 0( , )B L 和波速v0. 地震面波的速度

一般为3~5 km s, 因此, 地震波速度初值 v0可假设为

4 km s. 而震中位置的初值可根据如下方法求得. 

已知 1 2,t t 分别为地震波到达台站 1 和台站 2 的时

刻, 地震波波速 v0为 4 km s, D1, D2 为 2 个台站的待

定震中距. 可建立如下方程: 

 2 1 0 2 1( ).D D v t t    (3) 

公式(3)的右端为已知数, 到台站 1 和台站 2 的距离为

动点的几何轨迹是双曲线. 双曲线的焦点是台站 1 和

台站 2 的位置. 取双曲线中靠近到时最早的观测台站

的一支为实用曲线, 即震中轨迹.  

再利用台站 3与台站 1组合, 按(3)式又可形成一
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条双曲线, 两条震中轨迹线的交点即为震中. 该双曲

线法由于假设了地震波的速度, 因此会引入相应的

误差, 但是作为粗略震中位置可以满足要求. 

另外, 根据反演的震中坐标 ( , )B L 和地震波速度

v, 可以计算地震的发震时刻 T0, 由单个测站计算的

发震时刻可能存在粗差, 可根据多个测站结果平均, 

具体计算公式可表示为 

 1
0 ,

n
i

i
i

D
t

v
T

n


  
 


 (4) 

式中, Di 为第 i 测站的震中距, 由公式(1)求得, ti 为第

i 测站的地震到时. 

需要特别指出的是, 目前利用地震仪进行地震

定位技术已相当成熟, 本文提出利用 GPS 确定震中

并不是要替代地震仪进行地震定位, 而是希望通过

研究指出随着高频GPS技术的发展, GPS也可以作为

地震震中确定的一种手段, 利用 GPS 在地震仪分布

比较稀疏的地区进行辅助定位, 或者为地震仪结果

提供冗余观测和外部检核条件. 

2  高频 GPS 确定震级方法 

地震震级是表征地震强弱的量度, 是地震的基

本参数之一. 当前最基本的震级标度有 4 种: 地方性

震级 ML, 体波震级 MB, 面波震级 MS 和矩震级 MW. 

地方性震级由里克特于 1935 年在研究美国加州地震

活动时提出, 是通过测量伍德-安德森标准地震仪记

录的最大振幅来确定的 , 也称作里氏震级(Richter, 

1935). 由于里氏震级主要根据南加州地震数据设定, 

并且所采用的伍德-安德森标准地震仪不太普遍, 因

此里氏震级目前很少使用. 在里氏震级定义的基础

上, 1945 年古登堡提出采用 P 波来确定震级, 称作体

波震级(Gutenberg, 1945a). 同时, 古登堡又将震级的

定义推广至面波, 提出了面波震级的概念(Gutenberg, 

1945b). 
矩震级是一个描述地震绝对大小的力学量, 通

过计算地震矩测定地震震级, 它与地震震源的物理

过程直接关联, 与传统上使用的其他震级标度相比, 

矩震级具有明显的优点, 是当今国际地震学界推荐

优先使用的震级标度(Hanks 和 Kanamori, 1979). 然

而地震矩的计算通常需要完善的地震观测台网观测

系统和高质量的宽频带数字地震仪资料, 限制了矩

震级的快速测定. 因此在地震震级初步测定和短时

速报中, 仍以体波震级或面波震级为主. 而我国由于

受历史因素和地震观测台网条件的限制, 目前测定

和公布的震级仍以面波震级为主. 

利用地震波中的某个震相的振幅来衡量地震相

对大小是震级确定的基本思想, 由此可定义震级的

一般形式为(Stein 和 Wysession, 2003) 

 lg( / ) ( , ) .M A T f h C     (5) 

式中, A 是用于测定震级的震相的地动振幅; T 是其周

期; f是振幅随震中距和震源深度 h变化的校正因子; 

C 是震源和观测台站校正因子(如岩性不同所引起的

放大效应).  

对于不同的地震, 通常无法事先给出震源和台

站的校正因子, 在地震震级初步测定特别是震级短

时速报时均令 Cs 和 Cr 为 0, 同时, 对于浅源地震(h≤

60 km), 仅考虑振幅随震中距变化的影响, 因此公

式(5)可简化为 

 lg( / ) ( )M A T    . (6) 

式中, ( )  为是振幅随震中距变化的校正因子, 称

作量规函数(Calibration Function).  

本文采用 1967 年于苏黎士举行的国际地震学与

地球内部物理学协会(IASPEI)大会的推荐的莫斯科-

布拉格公式(IASPEI 公式)计算震级: 

 lg( / ) 1.66 lg( ) 3.3.M A T     (7) 

式中, A 为质点运动最大振幅(单位: m), T 为最大振

幅对应的周期(单位: s), 为震中距(单位: 度). 

从(7)式中可以看出, 要确定地震震级 M, 关键

是确定地面质点震动最大振幅 A、对应的周期 T 以及

震中距. 震中距可由 GPS 观测台站坐标 ( , )i iB L 和

震中位置 ( , )B L 根据公式(1)求得. 而最大振幅 A 和对

应周期 T 则由 GPS 获得的地震波震相中提取. 

利用单个台站的震相获得震动最大振幅 A、对应

的周期 T 以及震中距后, 即可测定地震震级. 然而, 

为了克服因为震源辐射地震波的方向性、断层破裂扩

展的方向性以及异常的传播路径效应造成的偏差 , 

要对方位覆盖面尽量宽广的多台测定结果作平均.  

3  方法验证 

为了验证高频 GPS 进行地震定位和震级确定的

可行性, 本文利用高频 GPS 数据确定 2008 年汶川地
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震震中和震级. 

3.1  高频 GPS 数据和地震波信号提取 

2008 年 5 月 12 日, 四川汶川发生 M8.0 级大地

震, 造成 7 万多人死亡和巨大财产损失. 国内多个省

市的 GPS 连续跟踪站网(CORS)记录了地震发生前后

的高频 GPS 数据(1 Hz), 本文选取了 BANA(重庆)、

CHGO(昆明)、HUPI(武汉)、SHQP(上海)、XANY(西

安)5 个测站的高频 GPS 数据, 测站分布和汶川地震

震中如图 1 所示.  

高频 GPS 数据通过精密定位可获得地表位移时

间序列. 目前精密定位主要有相对定位和精密单点

定位(PPP)2 种方法, 相对定位需要至少一个静止的

测站作为参考站, 而 PPP 方法无需参考站即可实现

单站定位处理, 因此在处理较大地震时通常采用 PPP

方法.  

本文利用武汉大学研制的 PANDA软件采用 PPP

方法对 1HzGPS 数据进行处理(Liu 和 Ge, 2003; Shi

等, 2011), 获得的汶川地震地表同震位移波形, 如图

2 所示.  

许多研究已对利用 PANDA 软件 PPP 定位的精

度进行了详细分析, 因此本文不再赘述. Shi 等(2010)

指出, 统计 1 天 24 小时 PPP 动态定位结果, 定位精

度为平面 1 cm、高程 2~3 cm. Xu 等(2013)针对高频

动态定位的特点, 研究了 PPP 在短时间内的动态定

位精度, 说明 PPP 在短时间内(3 min 统计结果)能获

得平面 2~4 mm, 高程 5~8 mm 的定位结果. 

3.2  震中确定 

由公式(2)可知, 确定震中的关键是获得各个台

站的地震到时. 基于高频 GPS 数据 PPP 解算获得的

同震位移波形, 可通过人工判断或计算机自动识别

地震到时. 地震波到达之前, GPS 位移时间序列处于

相对稳定状态, 当地震波达到时, 位移时间序列会产

生较大波动. 因此可以通过如下方法实现自动探测: 

首先利用滑动窗口对位移时间序列进行短时平均

(STA, short-term average), 并计算标准差; 设定 3
为探测阈值(THR, threshold value), 当某一历元的振 

 

 

图 1  1 HzGPS 数据站点及汶川地震震中分布图 
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图 2  1 HzGPS 数据获得的汶川地震地表同震位移波形 
ED 表示震中距 

 
幅值超过设定阈值时, 则认为地震波开始到达. 该方

法不仅可以满足事后模式, 还可以实现实时探测. 当

GPS 解算的位移时间序列包含的噪声较大时, 为了

提高信噪比, 可先采用带通滤波或者 S 变换方法对

GPS 位移时间序列进行去噪处理(Parolai, 2009), 然

后按上述方法进行地震到时的探测. 

本文以 XANY 站为例详细说明地震到时的提取

过程. 对 XANY 站 PPP 动态定位结果进行 S 变换去

噪处理, 获得去噪后的位移波形如图 3 所示. 具体的

S 变换去噪方法可参考相关文献(Parolai, 2009). 从图

3 可以看出, 虽然高频的噪声明显减少, 但是还存在

长周期误差的低频噪声. 该长周期项误差可以通过

一阶差分方法进行消除, 得到测站速度波形, 如图 4

所示. 通过 S 变换去噪和一阶差分方法处理后, 得到

的速度波形消除了高频和低频的误差干扰, 从而顺

利的确定地震波到时. 将图 4 部分放大结果如图 5, 

能清晰的获得地震波到达 XANY 站的时刻为 23447 

s(UTC 时间). 

表 1为根据上述方法, 利用 PPP定位结果探测得

到的地震到时, 时间为从当天零点开始的秒数(均为

UTC 时间). 

 

图 3  S 变换去噪后的 XANY 站同震位移波形 

 

根据公式(2), 由表 1所示的 5个测站的数据反演

的震中坐标为(30.977°N, 103.497°E), 地震波波速 3.9 

km s. 由公式(4)计算的发震时刻为 23280(UTC时间

06:28:00). 中国地震局公布的震中坐标为(30.986°N, 

103.364°E), 地震发震时刻为 06:28:04(UTC 时间). 

通过比较, 本文结果与中国地震局公布的结果震中

相差约 12.7 km, 发震时刻相差 4 s. 
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图 4  XANY 站同震形变速度波形 

 

图 5  XANY 站同震形变速度波形(放大图) 

表 1  GPS 测站坐标和获得的地震到时 

测站 北纬(°) 精度(°) 地震到时(s) 

BANA 29.379543 106.529187 23370 

XANY 34.539837 108.923693 23447 

CHGO 24.889962 102.799080 23457 

HUPI 30.871016 114.394834 23551 

SHQP 31.115818 120.921836 23706 

 
由于地震波的传播速度与地质结构有关, 本文

假设每个方向传播速度相等, 使震中定位包含由均

速传播假设带来的误差. 在实际应用中, 可采用距离

震中较近的台站精确反演震中位置. 

3.3  震级确定 

为了确定汶川地震的震级, 高频 GPS 数据同样

采用图 1所示的测站, 根据图 2所示的 GPS同震位移

波形确定地震波震相的最大振幅 A 和相应周期 T. 本

文主要采用人工识别的办法求取地震波最大振幅和

对应周期. 以 CHGO(昆明)站为例说明具体的确定过

程. 由图 2 中 CHGO 站 GPS 结果放大的地震波形如

图 6 所示. 

由图 6 可得, 对东西向(EW)和南北向(NS)两个

分量分别进行提取, 东西向最大摆幅 2AEW 是从零点

一边再摆动到另一边, 它的一半即为东西向(EW)最

大振幅 AEW, 对应的周期 TEW 可从相邻两个波峰测得; 

同理, 南北向最大摆幅 2ANS 是从零点一边再摆动到

另一边, 它的一半即为南北向(NS)最大振幅 ANS, 对 

 

 

图 6  昆明 CHGO 站测得的地震波形图 
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应的周期 TNS 可从相邻两个波峰测得; 则水平向最大

振幅 A 为东西向和南北向两个水平分量的振幅矢量

和, 即 EW NS
2 2 .A A A   

当东西向周期 TEW 与南北向周期 TNS 不相等时, 

水平向周期 T 可由如下加权公式计算: 

 EW EW NS NS EW NS( ) / ( )T T A T A A A   . (8) 

最后求得 CHGO 测站获得的汶川地震波的东西

向(EW)最大振幅AEW为6.76 cm, 对应周期TEW为18 s, 

南北向(NS)最大振幅 ANS为 1.48 cm, 对应周期 TNS为

15 s, 因此最大振幅 A 为 6.92 cm, 即 6.92×104 m, 

对应周期T 为 17.5 s. 

根据上述方法, 可以求得每个台站的地震波最

大振幅与对应周期. 表 2 给出了利用图 2 所示的 5 个

GPS 台站的地震波信号确定的相应参数, 以及根据

公式(7)计算的汶川地震的震级. 

从表 2 中可以看出, BANA 站计算的震级最小, 

仅为 M7.69, XANY 站计算的震级最大, 达到 M8.49. 

与汶川地震实际震级 M8.0 相差较大. 分析其原因, 

主要与断层破裂扩展的方向性和地震波辐射的方向

性有关. 汶川地震主要是由沿龙门山构造带的映秀-

北川断裂和灌县-江油断裂发生逆冲兼右旋走滑破裂

引起(王卫民等, 2008), 断层走向大约为 229.4°. 如图

1 所示, XANY 站正好位于断层破裂方向(黑色线段所

示)的延伸线上, 而 BANA 站与震中的连线大致垂直

于断层破裂方向. 地震波传播具有破裂扩展方向性, 

通常沿断层破裂方向地震波强度更大. 说明地震波

大小不仅与震中距有关, 而且与断层破裂方向有关. 

而本文采用的震级计算方法主要依据地震波的强度

大小和震中距, 而未考虑断层破裂扩展方向性和地

震波辐射方向性的影响. 同时由于 GPS 台站观测墩

的高度不同, 各台站对地震波幅值的放大程度也不

完全相同, 因而计算的震级与实际震级有 0.1~0.5 的

偏差. 

为了克服因为震源辐射地震波的辐射方向性、破

裂扩展的方向性、异常的传播路径效应造成的偏差,以

及观测台站周围的地壳结构、近地表岩石的性质、土壤

的疏松程度、GPS 观测墩高度等因素引起的放大效应, 

在确定震级时, 要对方位覆盖面尽量宽广的多台测

定结果作平均, 以获得更精确的地震确定结果. 根据

表 2 计算的震级结果, 统计震级平均值为 M8.14. 而

中国地震局公布的汶川地震的震级为 M8.0. 本文计

算的结果与实际结果相差约为 0.1 个震级单位. 

受我国已有高频 GPS 资料限制 , 本文在利用

GPS 计算汶川地震震级时, 采用的是 IASPEI 提供的

经验计算参数, 其校正参数并不一定完全满足我国

利用 GPS 进行地震震级确定. 随着我国高频 GPS 资

料的不断积累, 通过多次地震观测资料拟合校正参

数, 甚至可以拟合各个台站的校正参数, 为今后利用

高频 GPS 进行震级速报提供依据.  

4  结语 

本文提出了利用高频 GPS 数据记录的地震波形

确定大地震(M>7)震中和震级, 给出了由高频 GPS 结

果计算震中和震级的具体步骤. 基于国内 1 Hz 高频

GPS 数据反演了 2008 年汶川 M8.0 级地震的震中和

震级, 反演得到的震中位置为(30.977°N, 103.497°E), 

震级为 M8.1 级 , 发震时刻为 23280(UTC 时间

06:28:00). 与中国地震局公布的结果比较, 震中相

差约 12 km, 发震时刻相差 4 s, 震级相差约 0.1 个震

级单位. 

受 GPS 观测台站分布不均及目前 GPS 定位精度

的影响, 本文反演的震中和震级与实际发布的结果

仍有一定的误差, 但是, 随着GPS硬件和软件算法的

不断改进, 以及实时GPS网络的布设和连续运行, 高 

表 2  根据 GPS 结果确定的地震波最大振幅、对应周期及计算的震级 

测站 AEW(cm) TEW(s) ANS(cm) TNS(s) A(cm) T(s) (°) 震级 

BANA 4.39 14 2.6 14 5.10 14 3.15 7.69 

XANY 8.52 20 14.51 20 16.82 20 5.84 8.49 

CHGO 6.76 18 1.48 15 6.92 17.5 6.13 8.20 

HUPI 1.83 18 1.51 17 2.37 17.5 9.43 8.04 

SHQP 0.62 20 2.10 20 2.19 20 14.99 8.29 
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频 GPS 将成为一种有效的观测手段独立或者辅助地

震仪实现大地震震中实时定位和震级快速确定, 为

地震预警、震后快速救援及海啸预报等地震学应用提

供新的技术手段和数据保障. 
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