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　　广义地说，由地球介质的任何三维非均

匀性引起的地震波场畸变均可称为地震波散

射。不过，通常地震波散射是指由地 球 小 尺

度（与波长相比）非均匀性引起的、不适合用

射线理论（几何射线）研究的地震波场畸变现

象。例 如，波 场 传 播 方 向 的 偏 折 和 分 裂，Ｐ
波和Ｓ波的相互转换，地震尾波的产生，地

震波的走时和振幅横跨观测台阵的随机起伏

变化等。

１　地球介质的不均匀性及地震波散射

　　随着对地球结构认识的深入，经典的球

对称地球模型或分层地球模型常常不能满足

研究的 需 要。人 们 逐 渐 认 识 到 地 球 各 个 部

分，包括地壳、地幔和地核都是横向 不 均 匀

的。其不均匀性的变化范围可以小到晶粒尺

度，也可以大到整个大陆的尺度。
地球内部结构的非均匀性的存在往往揭

示出地质构造活动的存在，例如，地 震 断 层

活动、板块俯 冲、大 陆 碰 撞、地 幔 对 流 或 热

柱活动等。目前，地震波是研究这些 非 均 匀

性的最有效的工具之一。
不同尺度的非均匀体对地震波传播具有
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不同的影响。全球性的非均匀性会使大地震

激发出来的 地 球 自 由 振 荡 的 振 型 产 生 分 裂。
区域性的或局部的非均匀性会使地震波的走

时、波形以及振幅发生起伏变化。核 幔 边 界

处的非 均 匀 性 会 在 地 核 影 区 产 生 散 射 波 震

相。小尺度的局部非均匀性会产生地震尾波

并引起地震波的视衰减（散射衰减）。非常小

尺度的非均匀体，例如介质中的裂隙或沉积

地层中的薄互层，可以引起介质中的宏观各

向异性。

对于具有平均尺度ａ和速度扰动强度指

数珘ｖ的非均匀体，它对地震波的影响可以用

三个无量纲的特征量划分为不同的区域来讨

论。这三个特征量是ｋａ＝２πａ／λ，Ｌ／ａ和珘ｖ，
其中ｋ是波数，λ是介质中的波长，Ｌ是波传

播的距离或非均匀区的尺度，珘ｖ＝（δｖ／ｖ０）ｒｍｓ
是速度相对扰动的均方根值，ｖ０ 是区域速度

的平均值。以下是介质不均匀性对地震波传

播的不同影响区域［１，２］（图１）。
（１）准均匀区。当ｋａ＜０．０１时，地震波

很难探 测 到 非 均 匀 性 的 存 在。利 用 等 效 参

数，介质可以被近似看成均匀介质。
（２）瑞利散射。当ｋａ１（例如ｋａ＜０．１）

时，散射能量正比于ｋ４（振幅正比于ｋ２）。在

这一范围中的散射会引起明显的地震波衰减。



图１　地球中地震波散射现象的分类及不同近似方法的使用范围。ａ为非均匀体尺度；Ｌ为波

传播距离；ｋ＝２π／λ为波数；ＩＳ 是散射波功率，Ｉ０ 是入射波功率

　　（３）大角度散射。当ｋａ≈（例如０．１＜ｋａ
＜１０）时，非 均 匀 体 的 大 小 与 波 长 接 近，散

射现象变得非常重要。入射能量以较大的角

度被散射到各个方向。在这一范围中的散射

现象也被称为共振散射或 Ｍｉｅ散射。它对于

形成地震 尾 波 或 引 起 散 射 衰 减 具 有 重 要 贡

献。
（４）小角度 散 射 或 前 向 散 射。当ｋａ１

时，绝大 部 分 散 射 能 量 集 中 在 波 前 进 的 方

向。在这一范围，可以用抛物方程来近似全

波波动方程。从物理上讲，这是因为大部分

能量向前传播，所以可以用单向波方程来代

替全波方程。在实践中，单向波方程的应用

常常被推广到ｋａ＞１。小角度散射问题与地

震波的焦散现象、衍射现象和干涉现象有密

切关系。它可以产生地震波走时和振幅的起

伏，而由此产生的观测结果也可作为研究地

球内部速度分布的数据。引入两个参数：
衍射参数：

　Λ＝
Ｌ２Ｆ
ａ２＝

Ｌ
ｋａ２＝

Ｌ／ａ
ｋａ

（１）

散射强度参数：

　Φ＝ 珘ｖ２ｋ２　Ｌａ槡 Ｌ＝珘ｖξ（ｋａ）
Ｌ
ａ槡Ｌ

（２）

其中衍射 参 数Λ是 一 个 跟 费 涅 尔 半 径 与 不

均匀尺度之比有关的无量纲量；ＬＦ＝ Ｌ／槡 ｋ
是沿传播路径Ｌ 上的平均费涅尔半径；散射

强度参数Φ可 以 被 近 似 地 理 解 为 波 通 过 距

离Ｌ 后 所 产 生 的 均 方 根 相 位 变 化；ａＬ 是 沿
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传播方向上非均匀体 的 尺 度；ξ＝ａＬ／ａ是 非

均匀性的各 向 异 性 比 率。根 据 这 两 个 参 数，
可以将小角度散射进一步细分为三个区域：

（１）几何光学区。这个区域处于ｋａ＞１，

Λ＜１以及ΛΦ＜２π。由于Λ＜１，沿着路径的

平均费涅尔半径小于非均匀体的横 向 尺 度，
所以衍射现象可以被忽略。如果使用射线理

论，同 时 还 要 满 足ΛΦ＜２π。由 方 程（１）和

（２），ΛΦ＝槡ξ珘ｖ（Ｌ／ａ）３
／２，所以使用 射 线 理 论

受到传播长度和速度扰动强度珘ｖ的限制。当

ΛΦ＞２π，射 线 会 分 裂 成 互 相 干 涉 的 微 射 线

（ｍｉｃｒｏｒａｙｓ），问题会变得更加复杂。
（２）衍射区。这 个 区 域 由ｋａ＞１，Λ＞１

以及Φ＜２π来 界 定。由 于Λ＞１，衍 射 现 象

必须加以考 虑。Φ＜２π把 问 题 限 定 在 弱（非

饱和）振幅 起 伏 的 范 围。在 衍 射 和 几 何 光 学

的范围内，可利用里托夫（Ｒｙｔｏｖ）近似（或平

滑扰动近似）来处理问题。
（３）饱和区。这 个 区 域 由Φ＞２π和ΛΦ

＜２π来界定。在这一区域中，振幅起伏趋于

饱和，射线分 裂 为 无 数 相 互 干 涉 的 微 射 线。

目前尚无有效的解析方法来研究这 种 现 象。
随机介质的散射理论可以用来导出一些关于

波特性的统 计 学 特 征（更 详 细 的 分 析，请 参

考文献［１－２］）。

２　地震波散射研究方法

２．１　确定性理论研究方法

在一个无源的线性弹性介质中，适合位

移场ｕ的运动方程为

ρ（ｘ）üｉ＝ （λ（ｘ）ｕｊ，ｊ），ｉ＋［μ（ｘ）（ｕｉ，ｊ＋ｕｊ，ｉ）］，ｊ
（３）

其中ρ是密度，ｕｉ 是位移分量，“，ｊ”代表／

ｘｊ，重复角标表示对于空间变量的求和，λ
和μ是介质的拉梅常数。λ、μ和ρ均为位置

ｘ的函数。为简 便 起 见，这 里 仅 考 虑 各 向 同

性介质。
（１）适 用 于 离 散 非 均 匀 体 的 边 界 元 方

法。如果在非均匀体的内部和外部，介质分

别是均匀的且二者之间有明确的分界面，则

可以利用边界元或界面积分方程的方法求解

和研究散射问题。
（２）利用扰动方法研究弱散射问题。当

利用扰动方法来处理问题的时候，可以将非

均匀介 质 分 解 为 背 景 部 分 和 扰 动 部 分。例

如，在方程（９）中，介 质 的 参 数 可 以 被 表 示

为

ρ（ｘ）＝ρ０＋δρ（ｘ），

λ（ｘ）＝λ０＋δλ（ｘ）， （４）

μ（ｘ）＝μ０＋δμ（ｘ）
其中λ０、μ０ 和ρ０ 是 背 景 介 质 参 数，它 们 是

均匀的或者是位置的缓变函数。δλ、δμ和δρ
是介质参数 偏 离 参 考 值 的 部 分。与 此 类 似，
位移场也可以分解为

ｕ（ｘ，ｔ）＝ｕ０（ｘ，ｔ）＋Ｕ（ｘ，ｔ） （５）
其中ｕ０ 是对于背景介质的解，Ｕ 是散射场。
将方程（４）和（５）带入（３），得到

ρ０
２　Ｕｉ
ｔ２ －

（λ０＋μ０）（·Ｕ），ｉ－

μ０
２　Ｕｉ＝Ｑｉ （６）

Ｑｉ＝－δρ
２　ｕ２ｉ
ｔ２ ＋

（δλ＋δμ）（·ｕ
０），ｉ＋

δμ
２　ｕ０ｉ ＋（δλ），ｉ（·ｕ０）＋
（δμ），ｊ（ｕ

０
ｉ，ｊ－ｕ０ｊ，ｉ） （７）

方程（１３）是 背 景 介 质 中 的 波 动 方 程，Ｑ（ｘ，

ｔ）是由于波场与非均匀性相互作用所产生的

等效体力。引用格林函数Ｇ０ｉｊ（ｘ，ｔ｜ｘ′，ｔ′）并

利用表象定理，散射场可以表示为

Ｕｉ＝∫Ｖ｛－δρüｊＧ０ｉｊ－［δｊｋδλｕｑ，ｑ＋
δμ（ｕｊ，ｋ－ｕｋ，ｊ）］＊Ｇ

０
ｉｊ，ｋ｝ｄｘ′ （８）

如果散 射 场Ｕ 相 对 于 初 始 场ｕ０ 来 说 比 较

弱，我们可以用初始场ｕ０ 来近似式（８）中的

总场ｕ。这 一 近 似 被 称 为 波 恩（Ｂｏｒｎ）近 似。
这时，式（８）变 成 对 于 散 射 场 的 显 式 方 程，
可以很方便地用来研究弱散射问题。

（３）高频近似 方 法：平 滑 介 质 近 似。当

非均匀体的尺度远远大于波长的时候（ｋａ
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１），反向散射或大角度散射可以被忽略。如

果波传播的距离不是很大，即费涅尔半径不

大于非均匀体的尺度ａ，则传播方式在几何

光学描述的范围内（见图１）。其中仅有聚焦

现象起作用。通常，我们并不把几何光学描

述的范围包括在散射的范畴之内。但是，当

传播距离加大，以至于费涅尔半径大于非均

匀体的尺 度ａ时，问 题 就 进 入 了 衍 射 的 范

畴。此 时，我 们 必 须 考 虑 衍 射 和 干 涉 现 象。
在这种情况下里托夫近似是适当的方法，因

为它同时适用于衍射范畴和几何光学范畴。
（４）高 频 近 似 方 法：间 断 面 散 射 问 题。

如果非均匀体的尺度远远大于波长，它与周

围介质的性质有很大差别且由清晰的间断面

分隔（例如边缘、劈形体、块体、空腔、裂缝

等），可以利用很多高频近似的方法。例如，
适用于衍射的几何理论。当非均匀体是由弯

曲界面的层状结构组成，且与波长相比它的

分界面比较光滑，则可以利用物理光学近似

（也称为克希霍夫近似）的方法。

２．２　随机理论方法和介质的统计特性

对于非常复杂的介质，特别是当波散射

牵涉到大量的不规则小尺度非均匀体时，确

定性的研究方法或者非常困难，或者根本不

可能。在这种情况下，我们通常采用随机介

质散射的研究方法。例如，当波传播距离远

大于不均匀尺度，即Ｌ／ａ１时（见图１），就

非常适合于用随机方法来研究。对于随机介

质，我们并不奢望能确定每个小非均匀体的

位置、形状和参数，而只是希望能观测反演

出它们的统计特性，用几个统计参数来表征

它们：例如它 们 的 平 均 尺 度 或 功 率 谱（即 非

均匀性在不 同 波 数 下 的 能 量 密 度），介 质 参

数变化 起 伏 的 均 方 根 值 等。如 果 数 据 足 够

多，还可 以 求 出 这 种 统 计 参 数 随 空 间 的 变

化。散射波场的统计特性有波场的相关函数

或相干函数，包括 空 间 相 关，频 率 相 关，角

度相关，或它们的联合相关函数，用这些相

关函数可建立波场统计特性与非均匀体统计

特性之间的关系。一旦这两种统计特性之间

的关系被建立（有了随机散射的正演模型），
就可根据观测数据的统计特征来反推地下非

均匀体的统计特性了。
随机散射理论大致可分为弱散射理论和

强散射理论［３］。
（１）弱散射理论。在非均匀性很弱或传

播距离较小的情况下，可根据确定性理论中

的微扰法，先 用 波 恩 近 似 或 里 托 夫（Ｒｙｔｏｖ）
近似（常与抛物近似相结合）得到散射场的公

式，然 后 再 用 集 平 均（ｅｎｓｅｍｂｌｅ　ａｖｅｒａｇｅ）的

方法求波长相关函数（或统计矩）。这样就可

得到波长相关函数与介质统计参数的关系。
（２）强散射理论（多次散射理论）。在强

散射时，多次散射变得明显而重要。波恩散

射等单次散射理论已不再有效。在强散射情

况下曾推导出２阶和４阶统计矩方程。但在

地震波研究中应用较少。地震波，特别是尾

波理论研究中应用较多的是辐射传输（ｒａｄｉａ－
ｔｉｏｎ　ｔｒａｎｓｆｅｒ）或 称 能 量 传 输（ｅｎｅｒｇｙ　ｔｒａｎｓ－
ｆｅｒ）理论。在 这 种 理 论 中，波 长 的 相 位 及 干

涉效应均被忽略，而只考虑在多次散射时的

能量传输关系。因此这种方法本质上是一种

高频近似。而辐射传输理论本身也是在处理

粒子散射时发展起来的。在处理强散射下长

距离波传播时，即当传播距离远大于波散射

的平均自由路径（相当于单次散射的有效范

围）时，详 细 的 波 相 位 信 息 可 被 忽 略，而 集

中研究波传播的能量关系。在理论与观测对

比时，只注意地震图包络的衰降，而不管波

形变化的细节。

２．３　数值模拟或物理模型实验

最常用的数值模 拟 方 法 是 有 限 差 分 法、
有限元法、边 界 元 法、谱 元 法（ｓｐｅｃｔｒａｌ　ｅｌｅ－
ｍｅｎｔｓ）和晶格玻尔兹曼方法，还有一些建立

在单 向 波 基 础 上 的 计 算 方 法，例 如 单 向

（ｏｎｅ－ｗａｙ）及单返折（ｏｎｅ－ｒｅｔｕｒｎ）弹性波广

义屏方法。数值模拟方法的最大优点是适用

性强，原则上可以处理任何散射问题。不过
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考虑到实际效率，通常利用理论方法对散射

问题进行一定的近似，然后进行数值计算。
物理模型实验是研究散射问题的另一种

有用工具。模型通常由金属、树脂或玻璃钢

材料制成。实验所用的频率通常为几十ｋＨｚ
至１ＭＨｚ的超 声 波。使 用 的Ｐ波 波 长 通 常

为５～１００ｍｍ，Ｓ波波长为３～６０ｍｍ。散射

体通常利用在材料上打孔或在材料中掺入其

他成分来产生。在应用地震学中，水槽或固

体槽的模型实验也很普遍。

３　地震波散射的各种现象及其观测应

用

３．１　地震尾波的观测和应用研究

地震波散射在地震图中产生的最显著的

现象之一就是地震尾波的产生。地震尾波是

指出现在主 要 地 震 震 相（例 如Ｐ波、Ｓ波 或

面波等）之 后 不 规 则 的 波 列，它 就 像 是 这 些

震相的尾巴。在地震学的早期，这些尾波常

被视为 噪 声 干 扰。地 震 学 家 安 艺 敬 一（Ｋ．
Ａｋｉ）最早开始研究尾波及其应用，并认为尾

波是由地球内部小尺度不均匀性对地震波散

射而产生。现在大家都承认尾波带有大量的

关于地球内部小尺度不均匀性的信息。提取

并研究这些散射波携带的信息也成为地震学

的一个分支，并日益得到重视。对于震中距

为２００～３００ｋｍ的地方震，在Ｓ波之后的尾

波通常被称为Ｓ－尾波（Ｓ－ｃｏｄａ）。在远震Ｐ波

之后的尾波通常被称为Ｐ－尾波（Ｐ－ｃｏｄａ）。对

于地方震产生的Ｓ波尾波已经做过相当细致

的研究［４］。

３．２　透射地震数据中振幅和相位的起伏

地震波通过介质时，介质中的非均匀性

使地震波产生衍射和焦散现象。由此会产生

波前的不同参数（例如，振幅、到时、入射角

等）的起伏 变 化。地 震 波 到 时 和 振 幅 的 起 伏

已经 在 ＮＯＲＳＯＲ、ＬＡＳＡ等 大 型 地 震 台 阵

以及一些区域地震台阵中被广泛观 测 到 了。
对于来自不同震源的数据，即使入射方向只

相差一个很小的角度，波前的起伏就会有很

大的差别。另一方面，对于来自同一方向的

地震波，台阵中相距很近的台站观测到的信

号往往有比较大的差别。这些差别中含有关

于地壳、上地幔和岩石层中非均匀性的宝贵

信息。在台站和震源分布相对于所要研究的

结构有足够的密度时，各种层析成像等确定

性方 法 可 被 应 用。但 对 高 频 地 震 波（高 于

１Ｈｚ），小尺度非均匀性分布广泛的情况下，
随机散射的理论可以用来反演地下非均匀体

的统计特性，例如非均匀体的平均尺度，均

方根速度扰动，非均匀层厚度，或非均匀体

的功率谱。这种小尺度非均匀体的统计参数

可以给地 球 内 部 的 动 力 过 程 提 供 有 用 的 信

息。

３．３　核幔边界处的地震波散射

由地幔底部和核幔边界处小尺度非均匀

性产生的散射波在震中距为１２０°～１４２°之间

以ＰＫＩＫＰ和ＰＫＰ前驱波的形式出现。这种

波为研究地球深部的介质特性提供了非常宝

贵的信息。散射波通常比较弱，且在近３０００
ｋｍ的传播过 程 中 受 到 很 大 衰 减，因 此 常 常

需要在地核造成的直达波影区中观测，或者

利用台阵技术通过叠加等方法来提取有效信

息。近十 几 年 来，随 着 数 字 地 震 资 料 的 增

加，特别是地震台阵和高密度流动台网的应

用，相干叠加的方法获得了很大发展。通过

对ＰＫＰ散射 资 料 的 研 究，目 前 一 般 认 为 在

核幔边界之上数百千米的Ｄ”层 中 存 在 百 分

之几的 非 均 匀 性，非 均 匀 性 的 形 式 比 较 复

杂。例如，散射波的存在表明其中有小尺度

（１０～３０ｋｍ）的散射体。而散射能量的空间

分布揭 示 出 存 在 尺 度 为１　０００ｋｍ以 上 的 区

域性变化。某些区域性特征与地球的大尺度

过程存在一定的对应关系。这些观测结果为

研究若干地 球 动 力 学 问 题，例 如 热 柱 起 源、
残余板块的下沉深度、下地幔介质物理性质

与化学成分的不均匀性、以及地核与地幔的

耦合等提供了约束条件。类似地，也可以利
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用对ＰＫＫＰ波 的 散 射 来 研 究 地 核 中 的 不 均

匀性［５］。

３．４　裂隙产生的散射及由此产生的各向异

性

当散射介质中存在大量微小的随机散射

体的时候，如果单一散射体的尺度远小于波

长，则个别散射体对于波传播的影响并不重

要。人们更感兴趣的是大量散射体作为整体

对波传播的影响。在这种情况下，利用随机

方法研究散射问题更为合适。如果非均匀体

在介质中的分布是大致均匀的，则可以将这

种介质处理为具有某些等效介质参数（例如

等效速度、等效衰减、等效频散和等效反射

率等）的“准均匀”介质（见图２）。如果单一散

射体（例如裂隙）是各向异性的，且众多散射

体在介质中的排列具有某种优势取向，作为

整体，介质可 能 表 现 出 某 种 宏 观 各 向 异 性。
在世界上的许多地区已经观察到由这种宏观

各向异性所造成的Ｓ波分裂等现象。

３．５　多次散射（ｍｕｌｔｉｐｌｅ　ｓｃａｔｔｅｒｉｎｇ）和干涉

测量 （ｉｎｔｅｒｆｅｒｏｍｅｔｒｙ）
在尾波研究中，由于众多的小尺度非均

匀体以及杂乱和多次散射，使得尾波的相位

信息很难被利用。因此，传统的尾波观测和

理论只研究其包络和能量关系。但近年来由

于干涉测量技术（例如在高空和卫星干涉测

量仪中）的 发 展，使 得 在 尾 波 相 位 信 息 的 利

用上也取得了很大发展。
在复杂的高频地震图中（在 天 然 地 震 中

一般指高于１Ｈｚ的 地 震 图；勘 探 地 震 中 信

号频率可以从几分之一到几十或几 百 赫 兹，
都应属于高 频 地 震），从 概 念 上 讲 可 以 把 波

（或事件）分为初次波 （ｐｒｉｍａｒｙ　ｗａｖｅ）（包括

一次穿透、反 射 波 或 一 次 散 射 波）及 多 次 波

（多次反射或散射波）。在传统的地震图分析

及物性成像研究中，反演数据多集中在利用

初次波上，往往把多次波当成噪声干扰。在

利用了干 涉 测 量（ｉｎｔｅｒｆｅｒｏｍｅｔｒｙ）后，这 种

多次波就成了有用的信息。如果把初次波以

外的成分都视为尾波，则这种多次波干涉测

量的方法也可称为尾波干涉测量法。这种技

术主要是利用叠加求相关函数的方法，即测

量不同时移 （ｔｉｍｅ－ｓｈｉｆｔ）或 空 移（空 间 位 置

变化）的相 关 系 数，以 求 把 相 干 事 件 的 时 差

（或相位）测量得更精确。

（作者电子信箱，谢小碧：ｘｘｉｅ＠ｕｃｓｃ．ｅｄｕ；许

忠淮：ｘｕｚｈ＠ｃｅａ－ｉｇｐ．ａｃ．ｃｎ）
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