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摘要 
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摘要 

外核顶部的低速结构可以通过 S3KS-S2KS 到时差结合地震学方法进行研究，其中

到时差的测量、地幔不均匀性的影响以及反演方法是主要关注的三个方向。本工作针

对前两个环节进行深入研究。我们首先实现了自动化的 S3KS-S2KS 到时差测量与质量

控制。我们选取了四个用于量化波形质量的指标，并且根据经验设定的阈值对 S3KS-

S2KS 到时差测量结果的质量进行检验。这些指标能够有效获取高质量的测量结果，进

而减少质量控制环节的人力劳动。通过分析来自于 2000-2019年地震事件的S3KS-S2KS

到时差数据，在 120°-140°震中距范围内，我们发现经有限频校正的到时差残差为正值，

且约在 0.5 s 以内，同时没有显著的时间和空间依赖性，一定程度表明外核的横向均匀

性。为利用敏感核与理论地震图探究地幔不均匀性对 S3KS-S2KS 到时差的影响，我们

针对基于谱元法的软件 AxiSEM 和 AxiSEM3D 进行基准测试，结果显示它们可以有效

用于计算 S2KS 和 S3KS 震相的波形。结合 S3KS-S2KS 到时差敏感核，从统计平均的

角度，我们认为广泛选取全球分布的射线路径可以降低地幔不均匀性对到时差测量结

果的影响。为进一步定量分析，我们使用 AxiSEM3D 对苏门答腊和斐济地震事件进行

模拟实验，结果表明地幔校正的贡献相对较小，有限频校正是更加主要的部分，但是它

们都无法充分解释观测到的 S3KS-S2KS 到时差残差，说明外核顶部的低速结构是导致

残差的重要因素。不过，对于在 LLSVP 所在区域附近的地震事件，当震中距较大时地

幔校正呈现出较为明显的正值，说明对于 S3KS-S2KS 到时差进行合理的校正，应是外

核顶部速度结构研究的必要分析环节。 

 

关键词：S3KS-S2KS 到时差，质量控制，AxiSEM，有限频敏感核，地幔校正 
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Automatic measurement and quality control of S3KS-S2KS 

differential traveltime and the influence of mantle heterogeneity 

Qing Ji （ Geophysics ） 

Directed by Professor Li Zhao 

ABSTRACT 

The low velocity structure of the topmost outer core can be investigated based on S3KS-

S2KS differential traveltimes with seismological methods. The measurement of differential 

traveltimes, the influence of mantle heterogeneity and the inversion methods are three main 

aspects of the study of the topmost outer core. This work focuses on the first two aspects. We 

propose an automatic process line for the measurement and quality control of S3KS-S2KS 

differential traveltimes. Four indices are chosen to quantify the quality of waveforms, and we 

empirically set the thresholds for these four indices to filter out bad measurements. We 

successfully obtain S3KS-S2KS differential traveltimes with high quality, and our automatic 

process line can greatly reduce human inspections involved in the quality control step. By 

analyzing data from events during 2000 to 2019, in the epicentral distance range of 120˚-140˚, 

the residuals after finite-frequency corrections are positive and within 0.5 s. The residuals do 

not reveal obvious temporal and spatial dependences, which indicates that the outer core is 

laterally homogeneous. To study the influence of mantle heterogeneity based on the finite-

frequency kernel and synthetic seismograms, we present the benchmark solutions for AxiSEM 

and AxiSEM3D, two softwares based on the spectral element method to compute seismic 

wavefields. We prove that they are suitable for computing S2KS and S3KS waveforms. 

According to the complex pattern shown by the finite-frequency kernel for S3KS-S2KS 

differential traveltime, we conclude that the mean property of the dataset with globally 

distributed path coverage is less likely to be affected by the mantle structure. In order to 

analyze it in a more quantitative manner, we perform simulations for Sumatra and Fiji events 

with AxiSEM3D. Our results show that mantle corrections are small and finite-frequency 

corrections are relatively more important, but neither of them can fully explain the observed 

residuals, which concludes that the low velocity structure of the topmost outer core majorly 

contributes to the positive residuals. Nevertheless, for events that are close to LLSVP, the 

mantle correction tends to be positive for relatively large epicentral distances, which 



ABSTRACT 

III 
 

emphasizes the neceesity for detailed and reasonable analyses and corrections for the dataset 

when studying the velocity structure of the topmost outer core. 

 

KEY WORDS: S3KS-S2KS differential traveltime, Quality control, AxiSEM, Finite-

frequency sensitivity kernel, Mantle correction 
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第一章  引言 

1.1 研究背景 

地球的液态外核是地球内部重要的一个圈层结构，其下的内核边界（ICB）将液态

外核与固态内核分隔，而其上的核幔边界（CMB）则将地核与地幔分隔，二者的半径

分别约为 1225 km 和 3485 km（Masters and Shearer 1990）。外核与地磁发电机的起源、

核幔之间的能量和物质交换等问题息息相关，地震学研究能够为外核的相关物理性质

提供重要的约束，从而使我们更好地认识外核的组分和状态（Hirose et al. 2013）。 

与固态内核相似，外核主要由 Fe（～85%）和 Ni（～6%）这两种金属元素组成，

同时也拥有像 O、S、Si等重要的轻元素（e.g., Birch 1952, Poirier 1994, Li and Fei 2014）。

由于其内部存在着强烈的热对流与物质对流（Fearn and Loper 1981），因此普遍认为外

核整体是处于均匀混合的状态（Stevenson 1987）。不过，越来越多的地震学研究指出，

外核顶部存在一个低速层（e.g., Hales and Roberts 1971, Lay and Young 1990, Souriau and 

Poupinet 1991, Garnero et al. 1993, Tanaka and Hamaguchi 1993, Tanaka 2004, 2007, Eaton 

and Kendall 2006, Helffrich and Kaneshima 2010, Kaneshima and Matsuzawa 2015, Tang et 

al. 2015, Kaneshima 2018），然而对该低速层的厚度以及 P 波波速相对于 PREM 模型

（Dziewonski and Anderson 1981）的变化幅度，目前仍存在一定的争议。此外，也有研

究认为外核 PREM 模型是对外核顶部 200 km 内的速度结构的最好描述，即外核顶部

并没有分层结构（Alexandrakis and Eaton 2010）。Irving et al.（2018）基于地球自由振荡

的本征频率，给出了新的外核 P 波波速和密度的一维模型 EPOC（Elastic Parameters of 

the Outer Core seismic model）。尽管该模型在外核顶部的 P 波波速要低于 PREM，但是

模型在整个外核是光滑、连续的，即认为不必引入一个“异常的”低速层就可以解释体

波的走时数据。由此可见，外核顶部的精细结构仍等待更进一步的探索。 

穿过外核顶部的 SmKS（m	≥	1）震相，是利用地震学方法研究该区域波速结构的

重要切入点。SmKS 在地幔中以 S 波形式传播，在 CMB 处转换为 P 波进入外核。经过

在 CMB底部的 m-1次反射后，SmKS重新转换为 S 波进入地幔，图 1.1（a）举例展示
SmKS 的射线路径。图 1.1（b）给出部分 SmKS 震相的回折点相对 CMB 的深度，在外

核内部反射次数越多，回折点距离 CMB越近，震相对外核顶部的速度结构越敏感，但

是其振幅也越小，在波形记录上也更加难以识别。如何在波形记录中提取高质量 SmKS 

到时数据，对于外核顶部的研究是一个值得关注的问题。此外，SmKS还会受到地幔的

S 波速度结构的影响。由于地幔的三维波速结构（e.g. Garnero et al. 2016），SmKS 的

绝对走时会发生明显的变化。图 1.1（a）说明，除 SKS之外，相邻震相（如 SKKS 和
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S3KS）在地幔中的射线路径差别很小，研究中经常测量 SmKS 和 S(m-1)KS（m	≥	2）
的到时差，以消除震源效应及地幔结构带来的干扰。然而，相邻震相仍然是在地幔中走

过了不同的路径，尤其是在下地幔底部的	𝐷!!	不均匀区域中（e.g., Lay and Helmberger 

1983），从而增加到时差测量的偏差和不确定性（Garnero and Helmberger 1995, Sylvander 

and Souriau 1996）。图 1.2给出部分三维地幔模型在下地幔底部的剖面，从中可以看到

太平洋和非洲下方存在两个明显的低速区，即 LLSVP（Large Low Shear-Velocity 

Province, e.g., Masters et al. 1996, McNamara 2019）。因此，地幔的三维波速结构对外核

顶部研究的影响，同样是一个需要谨慎分析的问题。 

1.2 外核顶部的分层 

对于外核顶部分层结构的研究，大体分为如下两个方向：其一，从观测的角度，通

过反演数据寻找拟合程度最好的模型；其二，从演化的角度，对地球内部的物理过程进

行模拟，考察是否能够产生一个分层的结构。地震学和地磁学的研究主要通过观测对

（a） （b） 

图 1.1 SmKS 震相。（a）震源深度为 600 km，震中距为 130°情形下 SmKS（m=1,2,3,4）的射

线路径。红色五角星代表震源，黄色三角代表台站。（b）SmKS（m=2,3,4）的回折点（turning 
point）相对 CMB 的深度随震中距的变化。 

图 1.2 部分三维地幔 S 波波速模型在 2800 km 深度（下地幔底部）的剖面，图片截取自 French 
and Romanowicz（2014）的图 10。从左至右依次为 SEMUCB-WM1（French and Romanowicz 
2014）、S40RTS（Ritsema et al. 2011）和 S362ANI（Kustowski et al. 2008）模型，背景颜色代

表 S 波波速相对 PREM 的偏离程度，每个模型的左上角列出了最大的偏离幅度。图中可以明

显看到位于太平洋和非洲下方的两个低速异常区域。 
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外核的物理参数提供约束，而地球动力学的研究则更侧重于回答外核顶部的分层如何 

形成、或外核为何不能形成这样分层的结构。 

1.2.1 地震学研究 

地震学研究关注于外核顶部的 P 波波速结构。Hales and Roberts（1971）利用 SKKS-

SKS 到时差数据，通过 Herglotz-Wiechert反演发现了外核顶部存在异常的低速区。Lay 

and Young（1990）利用 SKKS-SKS、ScS-SKS、S-SKS 三种类型的到时差数据，考虑

地幔底部	D!!区域不均匀性的影响，通过反射系数法（Fuchs and Muller 1971）计算合成

地震图和理论到时差，寻找拟合程度最佳的模型。他们认为外核顶部存在一个厚度约

为 100 km 的低速层，其 P 波波速的径向变化率为常数，波速在 CMB 处的偏离程度最

大，比 PREM 低约 2%。在该模型下，上述三种类型的到时差数据均获得了更好的拟

合，证明外核顶部的波速结构是可以通过地震学手段进行细致观测的。Souriau and 

Poupinet（1991）给出了相似的结果，同时值得关注的是，他们发现 SKKS-SKS 到时差

存在着地理区域相关性，但 S3KS-SKKS 到时差则不呈现出明显的关联，说明选取地幔

中射线路径相近的震相进行到时差分析，可以一定程度降低地幔不均匀性带来的影响。

一般而言，对于外核顶部的研究，地震学多选取 SmKS（m	≥	2）震相进行分析。在到

时差的测量中，还有一个需要关注的问题是：每经过一次在 CMB 处的反射，就会在震

相中引入	𝜋/2	的相位移动（Choy and Richards 1975, Choy 1977）。Garnero et al.（1993）

首先详细记录了利用希尔伯特变换校正相位移动的过程，增强了结果的可靠性。相位

校正也成为后续工作中的常规数据处理操作。与 Lay and Young（1990）相似，他们同

样给出了一个线性模型，认为低速层在外核顶部 50 km 的区域，P 波波速在 CMB 处偏

离 PREM达到最大值 1.5%。图 1.3（a）展示了部分代表性工作得到的外核顶部 P 波波

速结构，其中也列举了三个全球一维模型作为参考。 

在上述研究中，到时差数据都是通过对单个台站的地震图进行测量而获得的。着

宽频带地震台网的出现，Tanaka（2004）利用波形叠加技术增强 SmKS 震相的振幅，

通过速度谱分析（vespagram）测量到时差，以降低其不确定性，同时结合全波方法计

算合成地震图（Choy 1977b）与观测数据进行比较。图 1.3（b）展示了其中一个台网的

位移波形数据，沿震中距排列能够更清晰地找到 SmKS 震相。另外，他利用射线理论

分析地幔底部不均匀性对 S3KS-SKKS 到时差的影响，即考虑地幔校正：在三维地幔模

型中，沿 PREM给出的射线路径对地幔中 S 波速度的扰动进行数值积分。这样的定量

地幔校正结果表明：仅仅利用地幔的不均匀性无法充分解释 S3KS-SKKS 到时差数据，

剩余的残差就需要由外核顶部的低速层来贡献。最终他得到的速度模型与 Garnero et al.

（1993）相近。关于外核顶部精细结构的地震学研究逐步进入到一个新的阶段，在数据

测量和地幔校正两个方面都得到丰富的发展。 
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Eaton and Kendall（2006）利用小孔径角的台阵，结合频率域的波形反卷积以消除

复杂震源时间函数对测量的干扰。在分析地幔不均匀性的影响时，他们选取的 SKKS 和

S3KS 均满足在 CMB 的穿刺点位于相邻震相的第一菲涅尔带之内。这样的条件保证了

SKKS 和 S3KS 在地幔中的射线路径足够接近，进而减小地幔速度结构的不均匀性带来

的影响。可以看到，有限频理论（e.g., Marquering et al. 1999, Dahlen et al. 2000, Zhao et 

al. 2000）为定性评估地幔三维结构对到时差测量的影响提供了有力的工具。在外核顶

部的低速层内部，Eaton and Kendall（2006）认为还可能存在一个非常薄（12 km）的高

速层，以更好解释 S4KS-S3KS 的到时差和振幅比。随着地震台站的分布越来越广，这

为全球尺度的研究提供了大量的数据储备。Tanaka（2007）利用分箱叠加（bin stacking）

处理来自全球台站的数据，结合反射系数法计算合成地震图，根据波形的点对点拟合

残差评估模型的质量。他认为对于外核顶部的研究来说，PREM 是最佳的初始地球一

维模型，并据此得到厚度约为 90 km 的外核顶部低速层，P 波波速最多比 PREM 低

1.5%。另外一点需要注意的是，在考察地幔底部不均匀性的影响时，他发现使用 Garnero 

and Helmberger（1996）建议的 ULVZ（ultra-low velocity zone）模型能使初始残差最小。

尽管ULVZ并非在任何地区都有观测到，不过由于最佳的残差降低程度，Tanaka（2007）

采用了 ULVZ 模型作为新的初始模型，并在此基础上得到厚度为 140 km、P 波波速最

多比 PREM低 0.8%的另一个低速层模型。对地幔底部不均匀性结构的分析，没有使得

（a） （b） 

图 1.3 （a）不同模型相对 PREM 在 CMB 附近的波速，其中 CMB 下方绘制的是 P 波波速，

上方是 S 波波速，图片截取自 Eaton and Kendall（2006）的图 1。在这些模型中，IASP91（Kennett 
and Engdahl 1991）、AK135（Kennett et al. 1995）和 SP6（Dziewonski and Anderson 1981）是

三个全球一维模型，KGHJ（Garnero et al. 1993）和 KHR（Hales and Roberts 1971）仅是外核顶

部的模型。（b）位移波形示例，截取自 Tanaka（2004）的图 2，图中波形均来源于 Kaapvaal 台
网，同时以 S2KS 的波峰进行对齐。 
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外核顶部的分层结果被否认。然而，地幔底部和外核顶部的速度结构会存在一定的折

中，因此他认为真实的情况应处于上述两个模型之间。总之，地幔不均匀性对数据残差

的贡献越来越引起人们的重视。 

在前述的研究中，反演过程大多是通过试错法（trial-and-error）进行的，最直接的

构造模型的方法便是：将 P 波波速的径向变化率在低速层内部设为常数，而在分界面

上发生突变。在随后的一系列研究中（Helffrich and Kaneshima 2010, Kaneshima and 

Helffrich 2013, Kaneshima and Matsuzawa 2015, Kaneshima 2018），他们同样运用波形

叠加方法对来自密集台阵的数据进行处理，结合	𝜏 − 𝑝	反演方法（Garmany et al. 1979）

得到外核顶部的连续光滑模型（e.g., KHOMC，Helffrich and Kaneshima 2010），并且对

到时差测量和速度模型进行不确定性分析，根据测量数据的标准差给出模型的误差范

围。与分界面不同，这些模型中的低速层与下方的均匀区域是渐变过渡的，其特征是 P

波波速的径向变化率逐步改变。低速层的范围最深可达 CMB下方 300-400 km，P 波波

速相对于 PREM 的最大偏离程度在 0.5%左右。可以发现，波形叠加成为了测量 SmKS

到时差的主要数据处理手段，但其局限性在于对密集台阵的依赖。目前拥有大量台阵

的区域集中在欧洲、日本和美国，由于地震事件一般选用俯冲带的深源地震（	>	400 km）

以避免深度震相的干扰，因此射线路径的覆盖是相对有限的，研究中较为常用的路径

为斐济—欧洲，苏门答腊—北美以及南美—日本。鉴于射线路径覆盖区域的不均匀性，

地幔的三维速度结构会给结果带来偏差。尽管上述工作均对地幔校正进行分析，但对

这部分的考虑更多是从射线理论入手。然而，较为精确的三维介质中的波场正演十分

图 1.4 地幔底部不均匀性对 S3KS-S2KS 到时差的影响，图片截取自 Eaton and Kendall（2006）
的图 12。（a）和（b）中的紫色圆圈分别代表 SmKS 射线路径在 CMB 的入射点（位于东南亚

地区）和出射点（位于北美地区），虚线椭圆代表周期为 5 s 的地震波对应的第一菲涅尔带，

背景颜色代表 S 波波速相对 PREM 的扰动。这样的分析可以定性考察外核顶部的低速特征是

否是显著的。 

（a） （b） 
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耗费计算资源，使得定量的地幔校正难以实现。为了获得覆盖范围更加广泛的射线路

径，Tang et al.（2015）从分布于全球的台站获取数据，对波形进行严格的质量控制，

对 S3KS-SKKS 到时差测量结果进行分箱平均，利用贝叶斯方法进行非线性反演

（Tarantola 2005）。值得关注的是，Tang et al.（2015）考虑了有限频效应对到时差测

量的影响，通过进行有限频校正，将观测数据归算至可以与射线理论给出的结果进行

拟合，极大地增加了正演步骤的计算效率。另外，结合 S3KS-SKKS 到时差对 S 波波速

的敏感核（Zhao and Chevrot 2011b），由于其敏感性具有复杂的、正负相间的分布，通

过对全球采样的到时差数据进行平均，可以有效抵消地幔不均匀性对测量结果造成的

偏差。结果显示，在 CMB下方约 550 km范围内，P 波波速平均低于 PREM达 0.07%，

在约 80 km 深度处偏离最大，达到 0.25%。图 1.5展示了通过线性或非线性反演方法得

到的外核顶部 P 波波速的光滑模型。在这些工作中，反演方法、数据来源的改进，以

及对模型的不确定范围的评估，均增强了结果的客观性和可靠性。 

最近，Wu and Irving（2020）利用基于台阵的迭代式波形叠加方法，同时运用射线

理论和谱元法（SEM）合成地震图两种方式考虑地幔校正。他们发现两种方式得到的地

幔校正有时会存在明显的不同，而且对部分射线路径，地幔不均匀性对到时差残差的

贡献可以达到 0.5 s。考虑地幔校正之后，外核顶部的 P 波波速比 PREM低的结论没有

图 1.5 通过线性或非线性反演方法得到的外核顶部光滑模型，图片截取自 Kaneshima（2018）
的图 9，红色虚线及区域代表该文献的结果。红色实线（KHOMC, Kaneshima and Helffrich 2013）
是通过	𝜏 − 𝑝	法得到的，绿色虚线（Tang et al. 2015）是通过非线性反演得到的，两个模型均体

现外核顶部非单调的 P 波波速变化。AE09（Alexandrakis and Eaton 2010）认为外核顶部并没有

分层的结构。 
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改变，但是对于 EPOC（均匀外核模型）和 KHOMC（分层模型）哪一个更好，从拟合

结果来看并不能给出定论。 

近五十年来对外核顶部精细结构的地震学研究，在数据测量、地幔校正及反演方

法等方面都有了丰富的发展。数据测量方面，利用密集台阵对波形进行叠加可以提高

震相信号的信噪比，但受到台阵分布的限制，无法实现更为广泛的射线路径分布，从而

对外核进行更均匀的采样。对单台站数据逐个进行测量，可以相对获得更丰富的射线

路径，不过质量控制环节就变得尤为重要。如何保证数据质量的同时提高筛选的效率，

是一个可以有所发展的环节。地幔校正方面，射线理论更为快捷但不够精确，波场建模

更加贴近地震波的真实传播过程但计算量巨大。结合到时差敏感核的复杂形式，通过

对来源于广泛分布的射线路径的数据进行平均，定性上可以使地幔中速度扰动为正和

为负的部分相互抵消，不过如何更加定量地分析这一假设仍需进一步探讨。在反演方

法上，从试错法，到	𝜏 − 𝑝	反演方法，再到非线性反演方法，一方面模型更加平滑、对

先验的约束越来越宽松，另一方面也逐步完善了对模型不确定性的分析。 

关于外核顶部的 P 波波速结构，在波速低于 PREM这一点上有较多的共识，然而

是否以低速层的形式存在，其影响范围有多大，波速和 PREM 的偏差达到多少，不同

的研究给出了不同的结论。Alexandrakis and Eaton（2010）和 Irving et al.（2018）更支

持一维模型，后者给出了新的 EPOC 外核一维模型作为参考。更支持外核分层的工作

中，基于试错法的研究（e.g., Lay and Young 1990, Souriau and Poupinet 1991, Garnero et 

al. 1993, Tanaka 2004, 2007）大多认为其厚度在 100 km左右，P 波波速最多可低于 PREM

达 1%～2%，模型呈现出明显的分层，在外核顶部低速层内部 P 波波速径向变化率为

常数。近十年基于线性或非线性反演方法的研究（e.g., Helffrich and Kaneshima 2010, 

Kaneshima and Helffrich 2013, Kaneshima and Matsuzawa 2015, Tang et al. 2015, 

Kaneshima 2018）则更倾向认为其厚度可能会达到 300 km，但速度扰动较小，仅在 0.5%

以下，同时模型更加光滑，更加关注 P 波波速在径向的非单调变化。 

1.2.2 地磁学研究 

地磁学领域对外核顶部分层结构的研究，主要通过密度径向变化率来分析，为表

述严谨，本小节仅使用“分层”一词。在稳定的分层流体中，流体质点偏离其平衡位置

时，浮力充当回复力使质点发生振荡，其浮力频率（Brunt-Väisälä频率）为： 

𝑁 = .−
𝑔
𝜌
𝜕𝜌
𝜕𝑟

(1.1) 

其中	𝑔	为重力加速度，	𝜌	为密度，	𝑟	为半径。浮力频率	𝑁	刻画了流体分层的程度，	𝑁	 

越大则分层结构越稳定。在外核发电机模型中，常用无量纲量	(𝑁/2Ω)"	来表征分层的 
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程度，其中	Ω	为地球自转角速度。 

外核分层的存在最早被认为可以产生 MAC 波，进而解释地磁场的部分长期变化

特征（Braginsky 1993, 1999）。结合外核发电机（geodynamo）的数值模拟，Buffett（2014）

认为厚度达 140 km 的分层可以最佳拟合MAC 波引起的地球偶极磁场的长期变化。近

期的工作中，Yan and Stanley（2018）同样结合外核发电机的模拟，利用地球磁场八极

子分量的平均强度来约束分层结构。他们认为下述两种模型均有可能：厚度为 60 km 的

强分层结构（即	(𝑁/2Ω)"	较大），以及厚度为 130 km 的弱分层结构。此外，从磁流体

运动学的角度，Gubbins（2007）则认为厚度为 100 km 的稳定分层最能够刻画地磁场的

长期变化。可以发现，地磁场方面的研究至少对于该分层的厚度有着较为相近的结论，

均在 100 km左右。目前为止，地震学和地磁学的研究难以直接比较外核分层结构的物

理性质。地震学给出的结果均为 P 波波速模型，由于波速与体积模量和密度均有关，

因此无法直接将波速结构转化为密度结构。仅从分层的厚度来看，近期的地震学结果

要相对更大。 

1.2.3 外核顶部分层的起源 

地球动力学研究致力于回答外核顶部为何会形成分层结构，分层如何能在外核的

强烈对流中保持稳定存在，这一层中的地震波波速、密度等物理性质会如何变化等问

题。关于外核顶部分层的起源，目前主要涉及三种机制，分别从物质组分、热流值和撞

击事件三个角度切入。 

首先，我们来关注第一种机制：物质组分的扩散，这也是从物理直观上最容易理解

的成因，即外核中的轻元素聚集到了顶部，从而导致分层结构的产生。具体而言，物质

组分的扩散主要涉及如下两种情景： 

1. 外核内部轻元素在压强扩散作用（barodiffusion）下富集在顶部。压力扩散指轻

元素沿压强的负梯度方向运动的倾向。O、S、Si等内核凝固过程中释放的轻元素可以

在此作用下聚集在外核顶部（Fearn and Loper 1981, Franck 1982）。Gubbins and Davies 

（2013）通过分析扩散方程，认为这一低密度层可以在成核作用开始后很快建立，逐步

增加到 100 km左右并能够稳定存在。在物理直观上，密度导致分层这一结果易于接受。

然而，P 波波速	𝑣# = 9𝜅/𝜌		，其中	𝜅	和	𝜌	分别为体积模量和密度，轻元素的富集导致

密度下降，在体积模量基本不变的情况下，外核顶部应形成高速层，而非地震学观测到

的低速层。对于这一困惑，Helffrich（2012）从非理想混合液体的角度给出解释，认为

在外核的温压条件下体积模量是依赖于元素组成的，从而可以同时实现低密度和低波

速。不过，Brodholt and Badro（2017）通过分子动力学模拟发现，外核顶部的流体基本

是处于理想混合状态，同时仅由压强扩散作用总会导致高速层的出现，与实际的观测

结果并不能吻合。 
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2. 地幔中的轻元素通过 CMB 进入外核顶部。Frost et al.（2010）研究 O 元素在

CMB 处的运移，由于外核的 FeO含量相比于地幔处于不饱和状态，为实现 CMB两侧
O元素的平衡，地幔底部会出现 FeO含量相对匮乏的一层，同时外核顶部形成 FeO含

量相对丰富的低密度层。Buffett and Seagle（2010）从热动力学的角度以 O元素含量为

例进行分析，认为外核顶部的分层是两股力量相互对抗的结果：一方面，地幔中的轻元

素进入外核，使得顶部成为稳定的轻元素富集层，并不断侵蚀轻元素含量相对较少的

对流区域；另一方面，内核的凝固释放轻元素，使得对流区的轻元素含量上升，抵抗分

层结构的形成。他们认为目前这一低密度层的厚度为 60-70 km，但是 P 波波速应高于

PREM，与地震学观测不一致。这可能是因为仅仅考虑了单一轻元素的富集作用，

Brodholt and Badro（2017）通过研究 Fe-Ni-S-C-O-Si混合流体，发现轻元素之间需要满

足恰当的比例，单独考虑 O 或 S 均无法实现低密度且低速层的形成，而需要引入 C 和

/或 Si来进行平衡。由此来看，从物质组分角度来研究外核顶部的分层结构需要综合考

虑各种轻元素，仅关注相对简单的混合物质或许稍有欠缺。 

其次，我们来关注大型撞击事件导致外核分层的机制，这也是最年轻的一个理论。

Landeau et al.（2016）通过模拟实验发现，如果撞击体大小合适、且撞击体核相对富含

轻元素，在撞击事件之后两者的混合可以导致外核顶部低密度层的形成，其厚度约为

200-300 km，同时密度比周围约低 0.75%-1.10%。撞击事件对地球的演化有着重要的影

响，一些数值模拟给出的常见撞击体大小（Wetherill 1985, Jacobson and Morbidelli 2014）

也满足形成外核分层结构所需的条件。 

最后，我们来介绍第三种机制：CMB 处的亚绝热热流（subadibatic heat flux）。

地幔底部温度的不均匀性使得 CMB 处的热流值呈现出横向变化，进而影响外核顶部的

温度特征（Lister 2004）。在地震学角度，地幔底部温度的不均匀性可体现为 LLSVP 的 

存在。这些区域内部有着异常的高温，显著降低所在处 CMB 的热流值，从而贡献热流

值的横向剧烈变化（Masters et al. 1996, Nakagawa and Tackley 2008, Stackhouse et al. 

2015）。如果 CMB 的热流低于沿着外核绝热温度梯度运输的热流，这种状态称为亚绝

热的，热量在外核顶部积累导致高温，进而产生浮力并形成厚度达几百千米的热分层

结构（Lister and Buffett 1998）。Mound et al.（2019）将这一层称为“逆温层”（inversion 

图 1.6 大型撞击事件的模拟实验，图片截取自 Landeau et al.（2016）的图 2（a）。撞击体核相

对富含轻元素时，撞击之后导致外核顶部形成低密度层，同时该分层可以稳定存在。 
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layer），因为该层中径向温度梯度为正。他们认为外核顶部仅存在若干区域性的逆温层，

比如在太平洋和非洲的 LLSVP下方，并没有全球尺度的分层；由于这些逆温层规模非

常之大、非常之强，使得全球平均后外核顶部仍然呈现出温度梯度为正的特征，如图

1.7 所示。 

总体来看，对于外核顶部的分层有两种理解方式：物质组分的分层和热力学分层。

应当指出，上述提到的三种机制需要综合考虑。关于分层的厚度，物质组分的分层基本

在 100 km左右，而热力学结果可达几百千米；关于低密度、低波速的物理性质，从轻

元素混合的角度来分析是可以实现的。 

1.3 研究目标 

从地震学的角度研究外核顶部的分层结构，数据测量和地幔校正是其中两个重要

的环节。处于地震大数据时代，如何快速、客观地筛选出高质量的测量数据，是一个受

到广泛关注的话题。第二章将讨论 S3KS-S2KS 到时差数据的自动化测量及质量控制。

随着计算地震学的不断发展，在三维地球模型中模拟地震波的传播成为可能。第三章

将简要介绍谱元法（SEM）的相关软件并进行 Benchmark 检验。对于地幔校正部分，

有限频理论和波场正演均可以作为研究的工具，第四章将介绍伴随波场法（adjoint 

method）计算有限频敏感核，随后的第五章将从这两个角度对地幔校正进行分析。 

 

图 1.7 从温度梯度的角度分析外核顶部的分层结构，图片截取自 Mound et al.（2019）的图 3。
（a）—（c）分别对应美洲下方、非洲下方和全球平均的分层程度随超临界程度的变化。多边

形符号对应数值模拟过程中不同的 Ekman 数（𝐸），符号的大小和颜色代表不同的	𝑞∗	，𝑞∗	越大

代表 CMB热流值的不均匀性越强。对于地球所处的超临界程度，非洲下方的外核顶部分层程

度最高，这与 LLSVP处具有较低的 CMB热流值相关。 

（a） （b） （c） 



第二章  S3KS-S2KS 到时差数据 

11 
 

第二章  S3KS-S2KS 到时差数据 

2.1 历史工作 

从地震学角度研究外核顶部的速度结构，SmKS 到时差是最为重要的数据。数据的

来源和筛选主要有如下两种思路： 

1. 基于密集台站阵，对同一震相的波形进行相干叠加从而提高信噪比（e.g., Tanaka 

2007, Helffrich and Kaneshima 2010, Wu and Irving 2020）。由于台站之间距离较近，震

中距最多相差约 10 度，因此一般认为各台站的到时差相对 PREM 理论值的残差是基本

一致的。在此基础上，假如波形已经以 S2KS 对齐，那么就可以利用各台站在 PREM下

的 S3KS-S2KS 到时差，对 S3KS 波形进行斜向叠加。这种思路的优势在于增强信号，

可以有效提取反射次数更多（即 m更大）的 SmKS 震相。同时，每一个台阵最终对应

到一个测量值，相当于对不同台站的结果进行统一，便于整体分析地幔不均匀性对到

时差测量的影响。相对而言，其劣势则体现在密集台阵分布的局限性，现阶段这样的台

阵主要位于北美、欧洲和东亚地区。这一点较大限制了射线路径的采样范围，对于研究

外核整体的一维速度结构可能相对有所欠缺。 

2. 从全球的台站获取数据，对每一个台站的波形进行充分的质量分析（e.g., Tang 

et al. 2015）。尽管多次反射的 SmKS 震相能量相对较弱，但是高质量的波形中 S2KS

和 S3KS 波形都是可以通过肉眼进行精细判断的。这种思路的优势在于可以广泛选取

射线路径，对外核顶部实现更充分的采样。此外，该方法一方面可以通过到时差残差的

全球分布，定性分析地幔不均匀性以及外核顶部可能的不均匀性（Souriau et al. 2003）

对数据测量的影响，另一方面也可以利用数值模拟方法定量分析这些因素在每一条路

径上的贡献。这一思路的劣势则体现在质量控制环节的大量工作，同时需要对分散的

测量数据进行严谨的筛选。 

本章基于第二种思路，通过分析高、低质量波形之间的差别，提出一种流程化的

S3KS-S2KS 到时差数据的测量与质量控制。此外，还将基于这种方法得到的测量数据，

对到时差的全球分布进行分析，同时按照震中距大小进行分箱平均，考察 S3KS-S2KS

到时差的整体特征。 
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2.2 数据测量及质量控制 

2.2.1 数据来源及预处理 

为获取高质量的 S3KS-S2KS 到时差数据，数据的来源是一个关键的环节。在选择

地震事件和台站时，主要有如下几方面的考虑。对于地震震级，我们一方面希望其足够

大，使得 SmKS 震相足够明显，峰值较大，另一方面希望大地震的震源破裂过程不会

对波形造成明显的畸变。此处我们选择矩震级（MW）在 6 - 8级的地震事件，同时考虑

点源近似的震源模型，震源时间函数类似于阶跃函数的形态。对于震源深度，当其较浅

时，深度震相 sSmKS 会紧随 SmKS 到达，两个震相混在一起导致震相识别的不确定

性。因此，我们选择震源深度在 400 km 以上的深源地震，此时深度震相不会干扰到时

差的测量。此外，当震中距相对较近（小于 120°）时，S3KS 和 S2KS 的到时差别很小，

不利于震相的识别和区分，而当震中距大于 140°时，S3KS信号较弱（Tang et al. 2015），

同样增大了到时差测量的难度。综合考虑，本研究延续 Tang et al.（2015）使用的 120° 

- 140°的震中距范围。 

我们选取从 2000 年 1月至 2019 年 7月的震源深度大于 400 km 的地震事件（事件

列表见附录 A），利用 SOD（Owens et al. 2004）获取去除均值和线性趋势的宽频带地

震台站记录的波形。台站的震中距均在 120° - 140°范围内，同时对于每一事件，台站间

距均在 0.5°之上以去除重复或高度相似的波形记录。对于宽频带地震台站，其速度分量

的频率响应最为平稳，同时由于 SmKS 经历 CMB 处从 P 波向 S 波的转换，我们选用

径向分量的波形用于测量，以获得信噪比相对较高的记录。由于震中距较远，S2KS 和

S3KS 的高频成分均受到强烈的衰减，因此我们使用 0.01 - 0.2 Hz 的带通滤波器对速度

波形进行滤波。 

2.2.2 数据测量 

上述经过预处理的数据将通过互相关方法对 S3KS-S2KS 到时差进行测量。首先我

们需要找到 S2KS 和 S3KS 的波峰。一般而言，这两个震相中 S2KS 的峰值要明显高于

S3KS，因此 S2KS 震相的寻找更加简单。基于 PREM 理论到时，选取其前 10 s 到其后

20 s 作为时间窗，S2KS 的波峰为该时间窗中的最大值点，其对应的时间为	𝑡$"%$。以

	𝑡$"%$	为中心，在其两侧寻找最近的零点，两个零点之间的部分定义为 S2KS信号，如

图 2.1 所示。因为 S3KS 与 S2KS之间存在	𝜋/2	的相位差别（Choy and Richards 1975, 

Choy 1977），所以我们需要在 Hilbert变换之后的速度波形中寻找 S3KS 的波峰。由于

外核顶部的低速特征使得S3KS-S2KS到时差相对于PREM预测值的差别仅为几秒（e.g., 

Tanaka 2007, Helffrich and Kaneshima 2010, Tang et al. 2015），因此在 S2KS 波峰位置

的基础上增加 PREM 理论到时差	Δ𝑡&'()，就可以大致定位 S3KS。对于 S3KS，由于其
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附近的波形呈现振荡的特征（图 2.1），因此在拾取震相时可能会出现周期错误。结合

前述分析，S3KS 时间窗以时间	𝑡 = 𝑡$"%$ + Δ𝑡&'()	为中心，时窗长度为 10 s（大约对

应两个周期），S3KS 的波峰为该时间窗中的最大值点，其对应的时间为	𝑡$*%$。S3KS信

号同样定义为	𝑡$*%$	两侧最近的零点之间的部分，如图 2.1 所示。S2KS 和 S3KS信号的

互相关函数的最大值所对应的时移，即为 S3KS-SKKS 到时差的测量结果。对于每一条

波形记录，我们均通过上述流程测量其到时差。 

2.2.3 质量控制 

为了保证测量的可靠性，我们对每一条数据均进行质量控制。Tang et al.（2015）

对每一个台站的 S2KS 及 S3KS 波形进行评分，通过肉眼识别来判断波形质量的好坏。

这种方法能够最大程度确保数据的质量，然而面对数量庞大的波形记录，肉眼识别显

然无法应对。我们尝试模仿人工判断的过程，对波形的一些关键特征进行量化，以实现

质量控制环节的自动化。识别震相时，最重要的一个指标就是信噪比（SNR，Signal to 

Noise Ratio）：在背景噪声中，如果人眼捕捉到一个明显的类似于脉冲的信号，那么它

就必然对应一个地震波能量集中到达的震相。计算 SNR 时，一个值得关注的环节是如

图 2.1 S2KS 及 S3KS 波形示例。上方展示的是径向分量的速度波形，而下方展示的是经过

Hilbert 变换和极性翻转的速度波形。S2KS 和 S3KS 震相分别从这两个波形记录中进行识别。

阴影部分代表噪声时窗，其间的脉冲状波形对应信号部分。具体而言，S2KS 和 S3KS 噪声和

信号时窗的总长度均为 30 s，起始点分别为 S2KS 波峰之前 20 s 和 S3KS 波峰之前 10 s，其中

的信号部分由波峰两侧的零点来确定。台站名称、震中距及信噪比 SNR 均在图中标出，地震

事件为 2004年 7月 25日的印尼苏门答腊地震（Mw 7.3）。对于这一事件，TRQA 台站的波形

记录有着非常高的质量。 

SKKS 

S3KS 

Hilbert 变换 + 极性反转 
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何刻画信号与噪声的相对强弱。我们分别使用基于振幅和能量（即振幅的平方）的定义

来刻画信噪比，结果发现后者能够获得更加宽的 SNR 分布，这便于后续对数据的质量

进行等级划分。因此，我们使用的 SNR定义如下： 

𝑆𝑁𝑅 =

+
,!"#$%&

∫ |𝑢(𝑡)|"𝑑𝑡$-./01
+

,'(")*
∫ |𝑢(𝑡)|"𝑑𝑡23-45

, (2.1) 

其中	𝑢(𝑡)	为波形数据，	𝑇$-./01 	和	𝑇23-45 	分别代表信号与噪声的时窗。实际过程中我们

分别计算 S2KS 和 S3KS 的信噪比，即	𝑆𝑁𝑅$"%$	和	𝑆𝑁𝑅$*%$。信号时窗的选取对应前文

提及的对 S2KS 和 S3KS信号的定义，而噪声时窗的选取则更加依赖于经验。图 2.1 中

的阴影部分展示了 S2KS 和 S3KS 的噪声时间窗，根据这些时间窗的选择，我们对每一

条数据计算其信噪比。 

上述 SNR指标刻画了 S2KS 和 S3KS信号的清晰程度。除此之外，我们还需要考

察这两个震相信号的相似程度。结合点源近似的假设，我们认为 S2KS信号和 S3KS信

号应具有相同的形状。如果信号受到其它震相的干扰、或者震源的有限破裂过程不可

以忽略，那么 S2KS 和 S3KS信号将不再相似，其结果是归一化互相关函数（此处的归

一化指函数的积分值为 1）的最大值会降低，同时互相关函数的形态将偏离高斯函数。

此外，如果在强烈非弹性的作用下信号时窗明显加宽，这同样会导致互相关函数最大

值的减小。由此，我们得到两个指标用于刻画 S2KS 和 S3KS信号之间的相似性：归一

化互相关函数的最大值	𝐶𝐶607，以及归一化互相关函数与对应的高斯函数之间的互相

关系数，即两者之间的相似程度	𝑆𝐼𝑀，如图 2.2 所示。综上，我们共设置四个指标来量

化 S3KS-S2KS 到时差数据的质量，分别为	𝑆𝑁𝑅$%%$	、𝑆𝑁𝑅$*%$	、𝐶𝐶607	和	𝑆𝐼𝑀。 

2.3 数据分析 

根据不同时间段，地震事件被划分为三组，分别是来自于 2000-2006 年（第一组）、

2007-2012 年（第二组）和 2013-2019 年（第三组）的事件。对于质量控制环节的四个

指标，其阈值根据经验选取，质量合格的数据满足： 

𝑆𝑁𝑅$"%$ ≥ 3.0, 𝑆𝑁𝑅$*%$ ≥ 2.0, 𝐶𝐶607 ≥ 0.2, 𝑆𝐼𝑀 ≥ 0.9. (2.2) 

地震事件及合格数据的数量在表 2.1 中列出，S3KS-S2KS 到时差测量值如图 2.3（a）

（c）（e）所示。经过自动化的质量控制后，大部分到时差数据呈现集中的趋势，不过

也可以观察到一些明显的散点，可能是由于受到地幔底部或外核顶部的不均匀性的影

响（Garnero and Helmberger 1995, Sylvander and Souriau 1996, Souriau et al. 2003）。此

外，我们利用 TauP软件包（Crotwell et al. 1999）计算 PREM之中 S2KS 和 S3KS 在射
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线理论下的到时。S3KS-S2KS 到时差残差的空间路径分布如图 2.3（b）（d）（f）所示。

第一组由于时期较早，地震台站数量较为有限，因此在空间覆盖度上不如后两组数据。

对于三组到时差残差数据，绝大部分都位于-0.5~1.5 s之内（对应黄色与橙色），整体特

征没有明显的长时间尺度变化。散点数据对应的路径分布没有显著的规律性，一定程

度上说明了对数据做进一步处理的必要性。相对而言，有一定比例的散点数据是和南

太平洋斐济地区的地震事件相联系的。结合图 1.2，这些事件对应的 SmKS射线路径在

震源侧会经过南太平洋之下的 LLSVP 区域，更有可能导致到时差残差偏离整体趋势。

这一点也体现了分析地幔不均匀性影响的意义所在。 

为清晰提取到时差随震中距变化的整体特征，我们整合来自于三组地震事件的所

有数据，利用分箱平均（bin-average）的思路进行处理。首先，我们去除偏离整体趋势

较多的散点数据。为简化处理，此处采用不重叠的分箱操作，每一个箱的长度为 1°，

之后对每一个箱内的到时差求其平均值和标准差，最后去掉与平均值相差在一个标准

差以上的离群点数据。筛选之后的到时差数据及其路径分布如图 2.3（g）和（h）所示，

从中可以更清晰地捕捉前述提到的 S3KS-S2KS 到时差残差的基本特征。到时差的分箱

平均结果如图 2.4（b）所示，其中采用了重叠的分箱操作，每一个箱的长度仍为 1°，

而相邻两箱的间距为 0.5°。图 2.4（a）以直方图形式列出了每一个箱内的数据数量，可

以看到其数值均在 100 以上，充足的数据和离群点的去除保证分箱平均的结果不会受 

图 2.2 S2KS 和 S3KS信号的互相关函数及波形相似程度的量化指标。黑色实线是由图 2.1 中

TRQA 台站的信号计算的归一化互相关函数，横轴代表时间延迟，纵轴代表对应的函数值。该

互相关函数的最大值记为	𝐶𝐶"#$	，其对应的时间延迟即为 S3KS-S2KS 的到时差。红色虚线的

形态对应于一个高斯函数，它与互相关函数的互相关系数即为	𝑆𝐼𝑀。理想情况下，如果 S2KS
和 S3KS信号为完全一致的脉冲状函数，那么它们的互相关函数便呈现出高斯函数的形态，𝑆𝐼𝑀
指标的值就为 1。同样，TRQA 台站记录到的信号对这两个指标也是高质量的。 
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图 2.3 质量合格的 S3KS-S2KS 到时差数据测量值以及路径分布图。（a）和（b）对应 2000-
2006 年地震事件的到时差测量结果及其路径分布图，（c）和（d）对应于 2007-2012 年的地震

事件，（e）和（f）对应于 2013-2019年的地震事件。（g）和（h）是综合上述三组数据并去除

离群点（outliers）之后的测量结果及路径分布。到时差测量结果按照震中距进行绘制。在路径

分布图中，红色三角代表台站，地震事件以震源机制球表示，其大小和颜色分别代表震级和震

源深度，如右下方图例所示。路径分布图中的每一条线均代表射线路径，经过外核的部分被涂

上了颜色，外核以外的部分以灰色绘制，不同的颜色表示对应路径的 S3KS-S2KS 到时差相对

于 PREM 射线理论结果的残差。 

（a） （b） 

（c） （d） 

图 2.4 S3KS-S2KS 到时差数据的分箱平均结果，其中采用了间距为 0.5°、长度为 1°的重叠分

箱处理。（a）以直方图展示各个箱内的数据数量，（b）和（c）分别给出了到时差和到时差相对

于 PREM 射线理论结果的残差的分箱平均结果，其中的到时差数据均已去除离群点，如图 2.3
（g）所示。经过有限频校正（Tang et al. 2015, Fig. S5）的结果绘制在（d）之中。 
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到异常数据的干扰。到时差相对于 PREM 射线理论结果的残差如图 2.4（c）所示。与

Tang et al.（2015）的图 2 相比，到时差随震中距的整体变化趋势基本一致，而标准差

有明显降低，这印证了用于质量控制的四个指标的有效性。考虑有限频校正（Tang et 

al. 2015, Fig. S5）之后，到时差残差的测量值如图 2.4（d）所示。有限频校正的部分，

是在 PREM 中通过波形测量的结果与射线理论结果之间的差别。经这一步校正后，到

时差残差几乎完全由外核顶部的速度结构所贡献。我们发现，S3KS-S2KS 到时差的平

均值相对于 PREM 有约 0.3 s 的偏大，可以通过外核顶部的低速层进行解释：由于 S3KS

的射线路径更加集中于外核顶部，因此这一低速层更显著影响 S3KS 震相，使其到时更

晚，从而增大 S3KS-S2KS 到时差。此外，到时差残差随震中距的变化并非线性，这也

说明外核顶部可能有着较为复杂的结构。 

2.4 总结 

第二章关注于 S3KS-S2KS 到时差的自动化测量及质量控制工作，利用	𝑆𝑁𝑅$"%$	、
	𝑆𝑁𝑅$*%$	、	𝐶𝐶607	和	𝑆𝐼𝑀	四个指标对数据的质量进行量化，结果显示该流程可以有效

地对到时差进行测量，并筛选出满足要求的数据。与此同时，广泛的数据来源（2000至
2019 年的地震事件）使得分箱平均后的标准差更小，数据测量的不确定性相对减小，

更好地反映出到时差残差分布的基本特征。图 2.4（d）中经过有限频校正的结果可以

在后续用于外核顶部速度结构的反演工作。 

我们也发现，到时差测量结果有一定比例的离群点，如图 2.3（a）-（f）所示。其

中一个显著的特征是，这些离群点分布在均值的两侧，而非集中在某一侧。这一现象可

能是由于地幔底部的 S 波波速结构具有不均匀性：相比于 PREM，部分地区速度更低

（如 LLSVP），而也有部分地区速度更高，从而导致受到地幔不均匀性的强烈影响的一

些数据点分散在均值两侧。我们在之后的章节将基于数值波场模拟的方法，从有限频

敏感核和理论地震图两个方面对地幔不均匀性带来的影响进行讨论。 
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第三章  谱元法计算理论地震图 

3.1 引言 

高质量的观测数据可以帮助地震学家研究地震事件以及地球内部的结构。在数据

观测之外，数据模拟同样是十分重要的一个环节。通过精确模拟地震波在地球内部的

传播过程，我们可以从观测数据与理论预测的误差之间发现模型的缺陷，进而通过反

演方法对地球内部结构进行更加精细的解释。波场模拟的发展方向，一方面关注于更

加复杂的三维地球模型，另一方面关注于提高计算的频段。渐近方法，如广义射线理论

（e.g., Helmberger 1968, Gilbert and Helmberger 1972）、WKBJ 理论（e.g., Chapman 1978）

及全波理论（e.g., Richards 1973, Aki and Richards 2002）等，能够迅速地计算理论地震

图，同时能够达到高频波段，是早期非常有效的一类方法，然而其输入模型一般较为简

单。对于横观各向同性的一维地球模型，如 PREM、IASP91等，半解析方法实现了计

算精度和计算效率之间的平衡。一些代表性方法，如直接计算法（Direct Solution Method, 

e.g., Cummins et al. 1994a, b, Geller and Takeuchi 1995, Kawai et al. 2006）及本征模叠加

法（Normal Mode Summation, e.g., Gilbert 1971, Woodhouse 1988, Dahlen and Tromp 1998, 

Yang et al. 2010）等，在全球尺度的波场模拟中得到了广泛的应用。对于三维地球模型，

数值方法最能够体现其优势，如有限差分法（Finite-Difference Method, e.g., Boore 1972, 

Virieux 1984, 1986, Levander 1988）、有限元法（Finite-Element Method, e.g., Lysmer and 

Drake 1971, Bao et al. 1998, Bielak et al. 2003）、伪谱法（Pseudospectral Method, e.g., 

Kosloff et al. 1984, Furumura et al. 1998, Hung and Forsyth 1998）以及谱元法（Spectral-

Element Method, e.g., Komatitsch and Tromp 1999, 2002b, Chaljub et al. 2003）等。尽管这

些数值方法可以在复杂的三维地球模型中给出准确的理论地震图，但这些方法对于计

算资源的需求都非常之大，尤其是对于高频波段的计算。由于上述方法具有不同的优

势与局限，它们所发挥功能的研究领域也不尽相同。 

随着计算能力的飞速发展，谱元法以其强大的建模能力，综合考虑地球模型的不

均匀性、各向异性、椭率、地表起伏以及海洋、地球自转和重力场的影响（Komatitsch 

et al. 2005），逐渐吸引人们的广泛关注。本章对谱元法的建模和数值求解方式进行简

要说明，同时介绍 AxiSEM（Nissen-Meyer et al. 2014）与 AxiSEM3D（Leng et al. 2019）

这两个基于谱元法的软件在计算方面的改进之处，并给出 AxiSEM 在一维模型中和

AxiSEM3D 在三维模型中的基准测试。 
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3.2 谱元法简介 

谱元法是一类高阶数值方法，能够满足三维不均匀地球模型中波动方程的求解，

其网格的建立还可以容纳地球表面起伏的地形，最大程度地真实模拟地震波在地球内

部的传播过程。谱元法最早在流体动力学模拟中进行应用（e.g., Patera 1984, Maday and 

Patera 1989），之后才应用到弹性波动方程（e.g., Seriani et al. 1995, Faccioli et al. 1997, 

Komatitsch 1997），进而在地震学领域中发展。本部分参考 Komatitsch et al.（2005）与

Fichtner（2011）两篇文献，从一维问题引入谱元法的基本原理，并介绍谱元法如何考

虑介质的非弹性特征。 

3.2.1 谱元法基本原理：一维问题举例 

考虑一维的标量波动方程： 

𝜌(𝑥)𝑢̈(𝑥, 𝑡) − 𝜕7[𝜇(𝑥)𝜕7𝑢(𝑥, 𝑡)] = 𝑓(𝑥, 𝑡), (3.1) 

其中	𝜌(𝑥)	为密度，𝜇(𝑥)	为弹性模量，𝑢(𝑥, 𝑡)	为位移，𝑓(𝑥, 𝑡)	为外加驱动力，符号	𝑢̈	代
表对时间的二阶导函数。自变量的取值范围是	𝑥 ∈ 𝐺 = [0, 𝐿]	和	𝑡 ∈ [0, 𝑇]	。对于波动问

题，我们考虑其自由边界条件 

𝜕7𝑢(𝑥, 𝑡)|789 = 𝜕7𝑢(𝑥, 𝑡)|78: = 0, (3.2) 

以及初始条件 

𝑢(𝑥, 𝑡)|;89 = 𝑢̇(𝑥, 𝑡)|;89 = 0. (3.3) 

式（4.1）至（4.3）称为波动方程的强形式。谱元法求解的是弱形式的波动方程，为此，

我们对式（4.1）两侧同时乘以一个与时间变量无关的试探函数	𝑤(𝑥)	，并对空间变量进

行积分： 

W𝜌𝑤𝑢̈𝑑𝑥
<

−W𝑤𝜕7(𝜇𝜕7𝑢)𝑑𝑥
<

= W𝑤𝑓𝑑𝑥
<

, (3.4) 

为表述简洁，函数的自变量均已省略。式（3.4）的第二项可以表示为： 

−W𝑤𝜕7(𝜇𝜕7𝑢)𝑑𝑥
<

= −𝑤𝜇𝜕7𝑢|78978: +W𝜇(𝜕7𝑤)(𝜕7𝑢)𝑑𝑥
<

= W𝜇(𝜕7𝑤)(𝜕7𝑢)𝑑𝑥
<

, (3.5) 

其中利用了式（3.2）的自由边界条件，因此式（3.4）可以改写为： 

W𝜌𝑤𝑢̈𝑑𝑥
<

+W𝜇(𝜕7𝑤)(𝜕7𝑢)𝑑𝑥
<

= W𝑤𝑓𝑑𝑥
<

. (3.6) 

需要强调的是，式（3.6）已经自动满足边界条件。为求解弱形式的波动方程，我们需

要寻找波场	𝑢(𝑥, 𝑡)	，使得对于任意的试探函数	𝑤(𝑥)	，式（3.6）均成立，同时还要满足

如下的初始条件： 
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W𝜌𝑤𝑢|;89𝑑𝑥
<

= W𝜌𝑤𝑢̇|;89𝑑𝑥
<

= 0. (3.7) 

弱形式的波动方程不再需要单独关注自由边界条件，在这一角度更加便于数值求解。 

一般情况下，当密度和弹性模量为是空间变量	𝑥	的函数时，强形式和弱形式波动

方程的解析解是不存在的。谱元法的求解过程利用 Galerkin 方法，利用	𝑛	个取定的空

间基函数	𝜓-(𝑥)	(𝑖 = 1,2, … , 𝑛)	对真实解	𝑢(𝑥, 𝑡)	进行近似： 

𝑢(𝑥, 𝑡) ≈ 𝑢a(𝑥, 𝑡) = b𝑢-(𝑡)𝜓-(𝑥)
/

-8+

, (3.8) 

其中	𝑢a(𝑥, 𝑡)	为近似解，	𝑢-(𝑡)	为展开系数。近似解的质量取决于基函数的选取，以及震

源项	𝑓(𝑥, 𝑡)	、模型参数	𝜌(𝑥)	和	𝜇(𝑥)	的性质。Galerkin 方法不追求方程的精确解，而是

令近似解	𝑢a(𝑥, 𝑡)	对所有基函数	𝜓=(𝑥)	满足弱形式的波动方程： 

W𝜌𝜓=𝑢ä𝑑𝑥
<

+W𝜇d𝜕7𝜓=e(𝜕7𝑢a)𝑑𝑥
<

= W𝜓=𝑓𝑑𝑥
<

, (3.9) 

以及相应的初始条件： 

W𝜌𝜓=𝑢a|;89𝑑𝑥
<

= W𝜌𝜓=𝑢ȧ|;89𝑑𝑥
<

= 0. (3.10) 

基函数	𝜓= 	同时担任了试探函数的角色。将近似解的表达式（3.8）代入可得： 

b𝑢̈- W𝜌𝜓-𝜓=𝑑𝑥
<

/

-8+

+b𝑢-

/

-8+

W𝜇(𝜕7𝜓-)d𝜕7𝜓=e𝑑𝑥
<

= W𝜓=𝑓𝑑𝑥
<

. (3.11) 

式（3.11）对一切	𝑗 = 1,2, …𝑛	成立，可表示为矩阵方程的形式： 

𝑴 ⋅ 𝒖̈(𝑡) + 𝑲 ⋅ 𝒖(𝑡) = 𝒇(𝑡), (3.12) 

其中	𝒖	为展开系数组成的向量，质量矩阵	𝑴	定义为： 

𝑀=- = W𝜌(𝑥)𝜓=(𝑥)𝜓-(𝑥)𝑑𝑥
<

, (3.13) 

刚度矩阵	𝑲	定义为： 

𝐾=- = W𝜇(𝑥)𝜕7𝜓=(𝑥)𝜕7𝜓-(𝑥)𝑑𝑥
<

, (3.14) 

代表外力项的	𝒇	定义为： 

𝑓=(𝑡) = W𝜓=(𝑥)𝑓(𝑥, 𝑡)𝑑𝑥
<

. (3.15) 

上述得到式（3.12）的过程即为 Galerkin投影，由此即可在时间域进行差分计算，以二
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阶 Newmark 方案为例，已知	𝑡	时刻的位移场展开系数	𝒖(𝑡)	，则	𝑡 + Δ𝑡	时刻满足： 

𝒖(𝑡 + Δ𝑡) = 𝒖(𝑡) + 𝒖̇(𝑡)Δ𝑡 +
1
2 𝒖̈

(𝑡)Δ𝑡",

𝒖̈(𝑡 + Δ𝑡) = 𝑴>+[𝒇(𝑡 + Δ𝑡) − 𝑲 ⋅ 𝒖(𝑡 + Δ𝑡)],

𝒖̇(𝑡 + Δ𝑡) = 𝒖̇(𝑡) +
1
2
[𝒖̈(𝑡) + 𝒖̈(𝑡 + Δ𝑡)]Δ𝑡.

(3.16) 

结合初始条件	𝒖(0) = 𝒖̇(0) = 𝒖̈(0) = 0	，利用式（3.16）就可以在时间轴进行递推。不

难发现，其中计算量最大的就是第二步，时间步长	Δ𝑡	的选取将在后文涉及。 

实际求解时需要将模型进行划分。考虑将空间区域	𝐺	划分为	𝑛5 	个元素，每个元素

记为	𝐺5 	，同时对每一个	𝐺5 	引入	𝑁 + 1	个局部基函数	𝜓-5 	(𝑖 = 1,2, … , 𝑁 + 1)	。于是，元

素	𝐺5 	内部的位移可以近似为： 

𝑢a(𝑥, 𝑡)|7∈<* = b 𝑢-5(𝑡)𝜓-5(𝑥)
2@+

-8+

. (3.17) 

此时，矩阵方程（3.12）转化为： 

𝑴5 ⋅ 𝒖̈5(𝑡) + 𝑲5 ⋅ 𝒖5(𝑡) = 𝒇5(𝑡), 𝑒 = 1,2, … , 𝑛5 . (3.18) 

其中质量矩阵、刚度矩阵、外力项的意义不变，只是计算时需要将式（3.13）至（3.15）

中的积分区间换为	𝐺5 	，同时以	𝜓-5 	代替	𝜓- 	。在进行模型划分时，每个元素的大小需满

足 CFL条件，即时间步长	Δ𝑡	满足： 

Δ𝑡 ≤ 𝐶 ×
min 𝐿
max 𝑣

. (3.19) 

其中	𝐶	为与问题本身相关的常数，𝐿	为元素大小，	𝑣	为波速。在上述过程中，我们一共

引入了	𝑛5(𝑁 + 1)	个基函数。 

谱元法区别于其它数值方法的地方，在于基函数	𝜓-(𝑥)	和积分方法的选择。为便于

统一处理数值积分，所有区间	𝐺5 	均通过变换	𝐹5 	与标准区间	[−1,1]	建立映射关系： 

𝑥 = 𝐹5(𝜉), 𝜉 = 𝜉(𝑥) = 𝐹5>+(𝑥), 𝑒 = 1,2, … , 𝑛5 , (3.20) 

这一关系在图 3.1 中进行展示。对于每一个元素，谱元法选择以	𝑁 + 1	个 Gauss-Lobatto-

Legendre（GLL）点为插值点的	𝑁	阶 Lagrange多项式作为基函数，共对应	𝑁 + 1	个： 

𝜓-5[𝑥(𝜉)] = 𝑙-(𝜉), 𝜉 ∈ [−1,1], 𝑖 = 1,2, … , 𝑁 + 1. (3.21) 

于是，式（3.11）对应的方程在每个元素内部可以写作： 
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					b 𝑢̈-5(𝑡)W 𝜌(𝜉)𝑙-(𝜉)𝑙=(𝜉)
𝑑𝑥
𝑑𝜉 𝑑𝜉

+

>+

2@+

-8+

+b𝑢-5(𝑡)W 𝜇(𝜉)𝑙-!(𝜉)𝑙=!(𝜉) x
𝑑𝜉
𝑑𝑥y

" 𝑑𝑥
𝑑𝜉
𝑑𝜉

+

>+

2@+

-8+

= W 𝑙=(𝜉)𝑓(𝜉, 𝑡)
𝑑𝑥
𝑑𝜉 𝑑𝜉

+

>+
,

(3.22) 

其中	𝑙!	代表	𝑙	的导函数，	𝜌、𝜇	和	𝑓	均已替换自变量为	𝜉	，	𝑗 = 1,2, … , 𝑁 + 1。根据 GLL

积分法，式（3.22）中的积分可以数值计算为： 

					b 𝑢̈-5(𝑡)b 𝜔A𝜌(𝜉A)𝑙-(𝜉A)𝑙=(𝜉A)
𝑑𝑥
𝑑𝜉
{
B8B+

2@+

A8+

2@+

-8+

+b 𝑢-5(𝑡)b𝜔A𝜇(𝜉A)𝑙-!(𝜉A)𝑙=!(𝜉A) x
𝑑𝜉
𝑑𝑥y

"

|
B8B+

	
𝑑𝑥
𝑑𝜉{B8B+

2@+

A8+

2@+

-8+

≈ b𝜔A𝑙=(𝜉A)𝑓(𝜉A , 𝑡)
𝑑𝑥
𝑑𝜉
{
B8B+

2@+

A8+

,

(3.23) 

其中	𝜉A 	为 GLL 点，	𝜔A 	为对应的积分权重。GLL 积分法仅对	2𝑁 − 1	阶及以下的多项

式的积分结果是精确的，因此式（3.23）中使用了	≈	符号。结合 Lagrange 插值多项式

的性质，即	𝑙-(𝜉A) = 𝛿-A 	，𝛿	为 Kronecker符号，我们可以将式（3.23）化简为矩阵方程

的形式： 

b𝑀=-5 𝑢̈-5(𝑡)
2@+

-8+

+b𝐾=-5𝑢-5(𝑡)
2@+

-8+

= 𝑓=5(𝑡), 𝑒 = 1,2, … , 𝑛5 . (3.24) 

这就对应于式（3.18），其中质量矩阵	𝑴5 		定义为： 

𝑀=-5 = 𝜔=𝜌d𝜉=e
𝑑𝑥
𝑑𝜉
{
B8B,

𝛿=- , (3.25) 

刚度矩阵	𝑲5 	定义为： 

𝐾=-5 = b𝜔A𝜇(𝜉A)𝑙-!(𝜉A)𝑙=!(𝜉A) x
𝑑𝜉
𝑑𝑥y

"

|
B8B+

	
𝑑𝑥
𝑑𝜉{B8B+

2@+

A8+

, (3.26) 

代表外力项的	𝒇5 	定义为： 
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𝑓=5(𝑡) = 𝜔=𝑓d𝜉= , 𝑡e
𝑑𝑥
𝑑𝜉
{
B8B,

. (3.27) 

式（3.25）说明质量矩阵为对角阵，其逆矩阵可立刻求得，使得式（3.16）中的	𝒖̈(𝑡 + Δ𝑡)	

更加容易求解，这也是选取 Lagrange插值多项式作为基函数和试探函数的优势所在。 

上述分析重点关注于每一个元素内部的弱形式波动方程。为保证最终得到的	𝑢a	在
相邻元素之间是连续的，在式（3.18）基础上还需一个相对应的全局波动方程： 

𝑴.13C01 ⋅ 𝒖̈.13C01(𝑡) + 𝑲.13C01 ⋅ 𝒖.13C01(𝑡) = 𝒇.13C01(𝑡). (3.28) 

全局结点和元素内部结点之间的关系如图 3.1 所示。 

整体来看，谱元法以 Galerkin 方法为基础，将强形式的波动方程转化为弱形式进

行求解，从而简化自由边界条件的处理。对每一个元素，谱元法选取 GLL点作为插值

结点，以 Lagrange插值多项式作为基函数和试探函数，使得质量矩阵最终成为对角阵。

最后，在局域方程的基础上，谱元法通过全局方程来保证结果在空间上的连续性。 

3.2.2 非弹性介质中地震波的传播 

在非弹性介质中，本构方程不再独立于时间变量，地震波在其中的传播将出现衰

减和频散这两种现象。基于线性非弹性理论的假设，应力与应变之间的标量本构关系

可以表示为： 

图 3.1 全局结点和局域结点的关系，图片截取自 Fichtner（2011）的图 4.1。最下方展示的区

域	𝐺 = [0, 𝐿]	被划分为	𝑛% 	个不重叠的元素，每个元素均通过变换	𝐹% 	与标准区间	[−1,1]	进行映

射。局域编号（local numbering）用于标定元素内部的结点，而全局编号（global numbering）
用于确定结点在原始空间中的位置。上方展示了元素内部采用不同阶插值多项式的结点位置。 
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𝜎(𝑡) = 𝑀(𝑡) ∗ 𝜀̇(𝑡) = W 𝑀(𝑡 − 𝜏)𝜀̇(𝜏)𝑑𝜏
;

>D
, (3.29) 

其中	∗	符号代表卷积，𝜎	和	𝜀	分别代表应力和应变，	𝜀̇	代表应变随时间的变化率，	𝑀(𝑡)	

称为应力弛豫函数，对应于弹性本构方程中的模量。根据因果性的要求，即未来时刻的

应变无法影响当下的应力状态，当	𝑡 < 0	时有	𝑀(𝑡) = 0	，因此式（3.29）的积分上限可

写为	𝑡	。图 3.2（a）展示了一种典型的非弹性介质的	𝑀(𝑡)	曲线（Christensen 1982），

其物理含义为物体对单位阶跃函数的应变输入所产生的应力响应，其中定义了非松弛

弹性模量	𝑀E = 𝑀(0)	以及松弛弹性模量	𝑀' = 𝑀(∞)	，它们的差为	𝛿𝑀 = 𝑀E −𝑀' 	。对
于非弹性介质，其应变的历史影响一般是单调衰减的，所以有图 3.2 中单调递减的曲

线。与此同时，考虑物体具有固态行为，即恒定的应变最终会导致非零的应力状态，所

以有	𝑀' > 0	。将式（3.29）变换到频率域，可以定义	𝑀(𝜔)	为： 

𝑀(𝜔) = 𝑖𝜔 ⋅ ℱ[𝑀(𝑡)], 𝜎(𝜔) = 𝑀(𝜔)𝜀(𝜔), (3.30) 

其中	ℱ	代表 Fourier变换。 

对于一般的	𝑀(𝑡)	，可以通过若干标准线性固体（Standard Linear Solid, SLS）进行

构造（Liu et al. 1976）。图 3.2（b）展示了其中一种 SLS 模型，即Maxwell 固体，其

应力弛豫函数为如下形式： 

𝑀(𝑡) = (𝑀' + 𝛿𝑀𝑒>F-;)𝐻(𝑡), (3.31) 

其中	𝐻(𝑡)	为阶跃函数，𝜔9 = 1/𝜏G 	，对应的频率域模量	𝑀(𝜔)	为： 

𝑀(𝜔) = 𝑀' + 𝛿𝑀 ⋅
𝑖𝜔

𝑖𝜔 + 𝜔9

												= 𝑀E −
𝛿𝑀

1 + (𝜔/𝜔9)"
+ 𝑖 ⋅ 𝛿𝑀 ⋅

𝜔/𝜔9
1 + (𝜔/𝜔9)"	

,
(3.32) 

其中最后一步将	𝑀(𝜔)	的实部和虚部分开表达。地球模型的非弹性特征通常用	𝑄(𝜔)	或
其倒数来描述。对于 Maxwell 固体，其	𝑄>+(𝜔)	为： 

𝑄>+(𝜔) =
Im𝑀(𝜔)
Re𝑀(𝜔) =

𝛿𝑀
𝑀'

⋅

F/F-
+@(F/F-).	

1 + L)
)/
⋅ F/F-
+@(F/F-).	

. (3.33) 

式（3.33）表现为 Debye峰的形式，如图 3.3（a）所示。 

在实际计算过程中，首先需要利用若干 SLS来描述输入模型的	𝑀(𝜔)	和	𝑄>+(𝜔)	： 

𝑀(𝜔) = 𝑀' +b𝑎=𝛿𝑀 ⋅
𝑖𝜔

𝑖𝜔 + 𝜔=

2

=8+

, (3.34) 
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𝑄>+(𝜔) =
𝛿𝑀
𝑀'

⋅
∑ 𝑎= ⋅

F/F,
+@MF/F,N

.
	

2
=8+

1 + L)
)/
⋅ �∑ 𝑎= ⋅

F/F,
+@MF/F,N

.	
2
=8+ �

, (3.35) 

其中	𝑁	为 SLS 的数量，	𝜔= 	为每个 SLS等效的圆频率，系数	𝑎= 	满足	∑ 𝑎=2
=8+ = 1	。对于

	𝑁	的选取，SPECFEM3D默认为 3，而 AxiSEM默认为 5。给定 SLS 数量后，程序会通

过反演问题求解	𝑎= 	和	𝜔= 	共	2𝑁	个参数（Savage et al. 2010, van Driel and Nissen-Meyer 

2014）。图 3.3展示了使用 SLS 拟合输入模型的过程，式（3.34）对应的时间域应力弛

豫函数为： 

𝑀(𝑡) = �𝑀' + 𝛿𝑀b𝑎=𝑒>F,;
2

=8+

�𝐻(𝑡). (3.36) 

在得到非弹性模型，即式（3.34）至（3.36）之后，如果按照式（3.29）计算应力，

则需要不断调取该时刻之前的应变场信息。更便捷的处理方式是引入记忆变量。将式

（3.36）代入式（3.29），考虑	𝑡 < 0	时	𝜀(𝑡) = 0	可以得到： 

𝜎(𝑡) = W 𝑀(𝑡 − 𝜏)𝜀̇(𝜏)𝑑𝜏
;

9
	

										= W 𝑀'𝐻(𝑡 − 𝜏)𝜀̇(𝜏)𝑑𝜏
;

9
+ 𝛿𝑀b𝑎=W 𝑒>F,(;>O)𝐻(𝑡 − 𝜏)𝜀̇(𝜏)𝑑𝜏

;

9

2

=8+

.

										

(3.37) 

对式（3.37）的两项分别计算，第一项可以得到： 

图 3.2 （a）典型非弹性介质的应力弛豫函数	𝑀(𝑡)	，图片截取自 van Driel and Nissen-Meyer
（2014）的图 1。𝑀&	和	𝑀' 	分别为非松弛和松弛弹性模量，𝑀' > 0	且曲线在 0 时刻之后单调

递减。（b）通过简单弹簧和阻尼器构造Maxwell固体，图片截取自 Dahlen and Tromp（1998）
的图 6.4。𝑀' 	和	𝛿𝑀	分别为两个弹簧的弹性模量，𝜂	为阻尼器的粘度，𝜏( 	为应力弛豫时间。 

（a） （b） 



北京大学本科生毕业论文 

30 
 

𝐼+(𝑡) = W 𝑀'𝐻(𝑡 − 𝜏)𝜀̇(𝜏)𝑑𝜏
;

9
= 𝑀'𝜀(𝑡). (3.38) 

对第二项使用分部积分可以得到： 

𝐼"(𝑡) = 𝛿𝑀b𝑎=W 𝑒>F,(;>O)𝐻(𝑡 − 𝜏)𝜀̇(𝜏)𝑑𝜏
;

9

2

=8+

										= 𝛿𝑀b𝑎=W �−𝜔=𝐻(𝑡 − 𝜏) + 𝛿(𝑡 − 𝜏)�𝑒>F,(;>O)𝜀(𝜏)𝑑𝜏
;

9

2

=8+

										= −𝛿𝑀b𝑎=𝜔=W 𝑒>F,O𝜀(𝑡 − 𝜏)𝐻(𝜏)𝑑𝜏
;

9

2

=8+

+ 𝛿𝑀𝜀(𝑡),

(3.39) 

其中最后一步进行变量替换	𝜏 → 𝑡 − 𝜏	，同时利用	∑ 𝑎=2
=8+ = 1	这一性质。由式（3.39）

可定义记忆变量	𝜁=(𝑡)	： 

𝜁=(𝑡) = 𝛿𝑀𝑎=𝜔=W 𝑒>F,O𝜀(𝑡 − 𝜏)𝐻(𝜏)𝑑𝜏
;

9
. (3.40) 

于是式（3.37）可以化简为： 

𝜎(𝑡) = 𝐼+(𝑡) + 𝐼"(𝑡) = 𝑀E𝜀(𝑡) −b𝜁=(𝑡)
2

=8+

. (3.41) 

式（3.40）对时间	𝑡	求导可得： 

（a） （b） 

图 3.3 使用若干 SLS 构造一般的非弹性模型，图片截取自 van Driel and Nissen-Meyer（2014）
的图 2。（a）使用 SLS 构造	𝑄)*(𝜔)，红色虚线对应各个 SLS 的 Debye 峰，黑色实线对应拟合

结果。（b）使用 SLS 构造	𝑀(𝜔)，红色虚线和黑色实线的含义同上。 
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𝜁=̇(𝑡) = 𝛿𝑀𝑎=𝜔= W 𝑒>F,O𝜀̇(𝑡 − 𝜏)𝐻(𝜏)𝑑𝜏
;

9

											= 𝛿𝑀𝑎=𝜔=W �−𝜔=𝐻(𝜏) + 𝛿(𝜏)�𝑒>F,O𝜀(𝑡 − 𝜏)𝑑𝜏
;

9

											= −𝜔= ⋅ 𝛿𝑀𝑎=𝜔=W 𝑒>F,O𝜀(𝑡 − 𝜏)𝐻(𝜏)𝑑𝜏
;

9
+ 𝛿𝑀𝑎=𝜔=𝜀(𝑡),

(3.42) 

其中第二步使用了分部积分法。因此，记忆变量满足如下的一阶微分方程： 

𝜁=̇(𝑡) + 𝜔=𝜁=(𝑡) = 𝛿𝑀𝑎=𝜔=𝜀(𝑡). (3.43) 

式（3.43）存在解析解，	𝜁=(𝑡 + Δ𝑡)	可表示为（van Driel and Nissen-Meyer 2014）： 

𝜁=(𝑡 + Δ𝑡) = 𝜁=(𝑡)𝑒>F,P;

																					+𝛿𝑀𝑎=𝜀(𝑡) �
1

𝜔=Δ𝑡
d1 − 𝑒>F,P;e − 𝑒>F,P;�	

																					+𝛿𝑀𝑎=𝜀(𝑡 + Δ𝑡) �1 −
1

𝜔=Δ𝑡
d1 − 𝑒>F,P;e� .

(3.44) 

由于式（3.43）为一阶微分方程，故记忆变量的初始条件只需	𝜁=(0) = 0, 𝑗 = 1,2, … , 𝑁	。 

将式（3.41）代入式（3.1）的一维标量波动方程，同样利用 Galerkin 方法将其转化

为弱形式，可以得到： 

b𝑢̈-W𝜌𝜓-𝜓=𝑑𝑥
<

/

-8+

+b𝑢-

/

-8+

W𝑀E(𝜕7𝜓-)d𝜕7𝜓=e𝑑𝑥
<

																																		−Wd𝜕7𝜓=e �b𝜁A
2

A8+

�𝑑𝑥
<

= W𝜓=𝑓𝑑𝑥
<

.

(3.45) 

因此，在非弹性介质中与式（3.12）对应的矩阵方程为： 

𝑴 ⋅ 𝒖̈(𝑡) + 𝑲 ⋅ 𝒖(𝑡) − 𝒛(𝑡) = 𝒇(𝑡), (3.46) 

其中非弹性项	𝒛(𝑡)	定义为： 

𝑧=(𝑡) = W 𝜕7𝜓=(𝑥) ⋅ �b 𝜁A(𝑥, 𝑡)
2

A8+

� 𝑑𝑥
<

. (3.47) 

仿照式（3.16），非弹性介质中时间步长的更新可按如下步骤进行： 

a. 第一步：	𝒖(𝑡 + Δ𝑡) = 𝒖(𝑡) + 𝒖̇(𝑡)Δ𝑡 + +
"
𝒖̈(𝑡)Δ𝑡". 

b. 第二步：根据式（3.44）计算	𝜁=(𝑡 + Δ𝑡)	，进而得到	𝒛(𝑡 + Δ𝑡). 

c. 第三步：𝒖̈(𝑡 + Δ𝑡) = 𝑴>+[𝒇(𝑡 + Δ𝑡) + 𝒛(𝑡 + Δ𝑡) − 𝑲 ⋅ 𝒖(𝑡 + Δ𝑡)]. 
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d. 第四步：𝒖̇(𝑡 + Δ𝑡) = 𝒖̇(𝑡) + +
"
[𝒖̈(𝑡) + 𝒖̈(𝑡 + Δ𝑡)]Δ𝑡. 

实际计算时，SPECFEM3D 和 AxiSEM 中涉及非弹性介质的计算参数均为高阶参数，

一般都保持其为默认值，只需在模型中给定	𝑄Q	和	𝑄R	即可。 

3.3 SPECFEM3D：三维地球模型中求解波动方程 

对于三维弹性波动方程，谱元法的求解思路与 3.2.1节的叙述一致，因此这一部分

省略繁琐的公式，仅结合 SPECFEM3D_GLOBE（e.g., Komatitsch 2002, Tromp et al. 2008）

的应用对一些细节进行说明。 

在模型划分方面，基于“cubed sphere”的概念（Sadourny 1972, Ronchi et al. 1996），
SPECFEM3D首先将地球分为 6块（block），如图 3.4 所示。之后，这 6块再划分为更

小的谱元，划分时要保证各块之间的边界是完美匹配的。由于 SPECFEM3D 选取阶数

为	𝑁 = 4	的 GLL 积分法，因此每一个谱元均包含	5* = 125	个结点。SPECFEM3D 的建

模过程涉及的重要参数如表 3.1 所示，记 NPROC_XI 和 NPROC_ETA 均为	𝑛	，则正演

模拟一共需要	6𝑛"	个处理器。谱元的大小与地震波的最高频率相关，数值模拟可以分

辨的最短周期	𝑇6-/	（单位为秒）与参数 NEX_XI 有如下近似关系： 

𝑇6-/ ≈
256

NEX_XI
× 17. (3.48) 

根据式（3.48）和表 3.1 中的参数介绍，可结合实际问题与计算资源合理设置建模参数。 

在计算过程中，SPECFEM3D 支持不同的模式，比如正演计算（forward simulation）

以及计算敏感核（见第 4章）所需的伴随波场计算（kernel simulation）。对于正演计算，

还需要提供地震震源的 CMT 文件以及台站的相关信息。由于数值模拟的最短分辨周期 

图 3.4 全球模型的谱元划分示例，截取自 Komatitsch et al.（2005）的图 3 和图 4。（a）将地

球分解为 6块。（b）在地壳和上地幔中，模型划分更加密集。 

（a） （b） 
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满足式（3.48）的关系，因此若采用阶跃函数或	𝛿	函数作为震源时间函数，结果中会存

在许多高频噪声。不过，通过与最短分辨周期对应的高斯震源时间函数进行卷积，上述

高频噪声可以被有效去除（Komatitsch and Tromp 2002a）。对于 SPECFEM3D，最短分

辨周期每减半，谱元数量会变为原来的 8 倍，时间步长会相应减半，在模拟总时长不

变的情况下，所耗费的时间是原先的大约 16倍。 

3.4 AxiSEM：轴对称地球模型中求解波动方程 

3.3节中介绍的 SPECFEM3D 可以在三维地球模型中模拟地震波的传播，然而它耗

费的存储与计算资源也十分庞大。对于大尺度地球内部结构的研究，在参考一维模型

中（如 PREM，IASP91等）计算理论地震图是最基本和常见的工作。这些模型的参数

只与半径	𝑟	有关，因此对地球的任一直径均具有旋转对称性。基于这一性质，AxiSEM

将问题进行“降维”，仅在二维半圆平面内求解弱形式的波动方程，进而利用波场在环

向的性质解析扩充至三维情形（Nissen-Meyer et al. 2007, 2008, 2014）。 

根据本征模叠加理论，不考虑介质非弹性时，阶跃函数形式的地震矩张量所激发

的波场	𝒖(𝒓, 𝑡)	有如下形式（Dahlen and Tromp 1998, eq. 4.67）： 

𝒖(𝒓, 𝑡) = bb
1
𝜔/	 1
" 𝑨/	 1(𝒓)[1 − cos( 𝜔/	 1𝑡)]

@D

189

@D

/89

, (3.49) 

其中	 𝜔1/
	 	代表阶数（overtone number）为	𝑛	、角向指标（angular degree）为	𝑙	的本征模

的圆频率，矢量振幅因子	 𝑨/	 1(𝒓)	刻画了地球自由振荡的形态。地震矩张量	𝑴	在震源坐

标系	d𝒓¤$, 𝜽¦$, 𝝓¦$e	中描述，其 6 个独立的分量由	𝑀SS , 𝑀TT , 𝑀UU , 𝑀ST , 𝑀SU , 𝑀TU	来表示。

计算时 AxiSEM首先对坐标系进行旋转，将震源移动至北极下方，因此式（3.49）中的

位置坐标	𝒓	实际是在以震源作为北极的球坐标系中描述的，其基矢量由	(𝒓¤, 𝜽¦,𝝓¦)	表示。

参数名称 参数介绍 

NPROC_XI 每块的其中一条边对应的处理器个数。 

NPROC_ETA 
每块的另一条边对应的处理器个数。对于全球尺度的地震波场模拟，

NPROC_ETA与 NPROC_XI 相等。 

NEX_XI 
每块的其中一条边对应的谱元个数。NEX_XI 应为 16 的倍数，同时也应

为	8 ×	NPROC_XI 的倍数。 

NEX_ETA 
每块的另一条边对应的谱元个数。对于全球尺度的地震波场模拟，

NEX_ETA与 NEX_XI 相等。 

表 3.1 SPECFEM3D 在建模过程涉及的重要参数 
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在这样的定义下，矢量振幅因子	 𝑨/	 1(𝒓)	的表达式为（Dahlen and Tromp 1998, eq. 10.52）： 

𝑨/	 1(𝑟, 𝜃, 𝜙) =
2𝑙 + 1
4𝜋

⎩
⎪
⎨

⎪
⎧ 𝑈/	 1(𝑟)𝒓¤ +

1
𝑘 � 𝑉/

	
1(𝑟)𝜕T +

𝑊/	 1(𝑟)
sin 𝜃 𝜕U� 𝜽¦

+
1
𝑘
�
𝑉/	 1(𝑟)
sin 𝜃

𝜕U − 𝑊/	 1(𝑟)𝜕T�𝝓¦
⎭
⎪
⎬

⎪
⎫

𝐴/	 1(𝜃, 𝜙), (3.50) 

其中	𝑘 = 9𝑙(𝑙 + 1)	，	𝑈, 𝑉,𝑊	代表本征模的径向函数，而标量因子	 𝐴/	 1(𝜃, 𝜙)	可表示为

（Dahlen and Tromp 1998, eqs 10.53-10.59）： 

𝐴/	 1(𝜃, 𝜙) = 𝑎9𝑃19(cos 𝜃) + (𝑎+ cos𝜙 + 𝑏+ sin𝜙)𝑃1+(cos 𝜃)
																			+(𝑎" cos 2𝜙 + 𝑏" sin 2𝜙)𝑃1"(cos 𝜃),

(3.51) 

其中	𝑃16(𝑥)	为连带勒让德函数，各个系数满足： 

𝑎9 = 𝑀SS𝑈$! + d𝑀TT +𝑀UUe
𝑈$ −

+
"
𝑘𝑉$

𝑟$
, (3.52) 

⎩
⎨

⎧𝑎+ =
1
𝑘 �𝑀ST x𝑉$! −

𝑉$
𝑟$
+
𝑘𝑈$
𝑟$
y − 𝑀SU x𝑊$

! −
𝑊$

𝑟$
y�

𝑏+ =
1
𝑘
�𝑀SU x𝑉$! −

𝑉$
𝑟$
+
𝑘𝑈$
𝑟$
y + 𝑀ST x𝑊$

! −
𝑊$

𝑟$
y�
, (3.53) 

⎩
⎨

⎧𝑎" =
1
𝑘𝑟$

�
1
2
d𝑀TT −𝑀UUe𝑉$ −𝑀TU𝑊$�

𝑏" =
1
𝑘𝑟$

�
1
2
d𝑀TT −𝑀UUe𝑊$ +𝑀TU𝑉$�

. (3.54) 

其中	𝑈$ = 𝑈/	 1(𝑟$)	，𝑈$! = 𝑈/	 1
!(𝑟$)	为导函数，	𝑟$	为震源所在半径，其余同理。由式（3.50）

和（3.51）可知，波场	𝒖(𝒓, 𝑡)	可以进行 Fourier展开，按照	cos𝑚𝜙	中	𝑚	的数值可将震

源分为单极子项（𝑚 = 0）、偶极子项（𝑚 = 1）和四极子项（𝑚 = 2）： 

a. 单极子项（式 3.52）：	𝑀SS 	和	𝑀TT +𝑀UU	 
b. 偶极子项（式 3.53）：	𝑀ST 	和	𝑀SU	，两者在	𝜙	方向有	𝜋/2	相位差，可合并计算 

c. 四极子项（式 3.54）：	+" d𝑀TT −𝑀UUe	和	𝑀TU	，两者有	𝜋/4	相位差，可合并计算 

对于上述的每一项，其对应波场的各个分量均可表示为	𝑢-(𝑟, 𝜃, 𝑡) ⋅ 𝑓-(cos𝑚𝜙 , sin𝑚𝜙)	
的形式，因此仅需数值求解半圆平面内的二维波场，大大降低了运算时间。 

综上，AxiSEM 将地震矩张量分解为 4项：2 个单极子项，1 个偶极子和 1 个四极

子项。在计算时，这 4 项被分到不同的任务中，在二维半圆平面内计算各自对应的波

场，最后利用	𝜙	方向的性质将它们拓展至三维空间并进行叠加。 

由于均以谱元法为基础，AxiSEM 与 SPECFEM3D 在谱元划分的参数设置上有相

似之处，如表 3.2 所示，其中一个划分的示例如图 3.5 所示。因为 AxiSEM 将震源分为
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4项，所以一共需要	4 × NTHETA_SLICES × NRADIAL_SLICES	个处理器进行计算。此外， 

AxiSEM直接根据最小分辨周期来确定谱元素的大小，默认设置为每个波长包含 1.5 个

谱元素，即	EL_PER_LAMBDA = 1.5	。 

为验证 AxiSEM 的正确性，我们使用一维各向异性、考虑衰减的 PREM 模型进行

基准测试，与 DSM（直接计算法，Kawai et al. 2006）和 MINEOS（本征模叠加，Gilbert 

1971, Woodhouse 1988, Yang et al. 2010）的计算结果进行比较。AxiSEM 和 DSM 的最

高分辨频率均为 0.25 Hz，MINEOS最高计算到频率为 0.25 Hz 的本征模，震源深度设

置在 600 km。这样选择的目的是为了与 S3KS-S2KS 到时差测量的频段（0.01 - 0.2 Hz）

参数名称 参数介绍 

NTHETA_SLICES 
纬度方向的切片划分（对应的处理器个数），可取 1、2、4 或 4 的倍

数；AxiSEM 可以提供一个参考值供选择。 

NRADIAL_SLICES 
径向的切片划分（对应的处理器个数），可取 1 或 8 的倍数。计算高

频成分应设置为较大的数值；当 NTHETA_SLICES 小于 64 时，可

以直接设置 NRADIAL_SLICES 为 1。 

DOMINANT_PERIOD 数值计算的最短分辨周期，决定谱元的大小。 

EL_PER_LAMBDA 对应于最短分辨周期的波长所包含的谱元个数，默认值为 1.5。 

图 3.5 AxiSEM 在半圆平面内的谱元划分示例，截取自 Nissen-Meyer et al.（2014）的图 3，背

景颜色代表 PREM 的 P 波波速。（a）对应最小分辨周期为 20 s 的谱元划分，蓝色实线为旋转

对称轴。（b）和（c）对应最小分辨周期为 5 s 的谱元划分，分别对地壳与上地幔部分以及 ICB
进行了放大图示。 

表 3.2 AxiSEM 在建模过程涉及的重要参数 
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和选取的深源地震事件相匹配。图 3.6 和 3.7 分别展示了台站震中距为 30°和 120°的基

准测试结果，波形均转换到速度分量，并且经过 0.2 Hz 的低通滤波。对于震中距为 30°

的结果，三种方法得到的波形可以相互匹配。由于 DSM 和 MINEOS 均是通过半解析

方法进行求解，相比数值方法的 AxiSEM 在震相初动位置有更多的噪声，但是在震相

的主要部分均可实现较好的匹配。图 3.6展示的基准测试说明三种方法都是正确的，均

能够提供高质量的理论地震图。对于震中距为 120°的结果，MINEOS 在 R 和 Z 分量波

形中有较明显的噪声，同时一些震相的振幅存在差别，但整体而言三种方法都给出了

较为一致的理论地震图。在图 3.7 中，S2KS 和 S3KS部分的波形进行了放大展示，从

中可以看到三种方法计算的波形在我们所关心的震相部分实现了非常好的匹配。这充

分证明，利用 AxiSEM 计算一维模型中地震波的传播，可以有效、合理地给出 S3KS-

S2KS 到时差的理论值。 

图 3.6 AxiSEM 的基准测试，其中震源深度为 600 km，台站震中距约为 30°，RTZ 三分量均

为速度波形，同时经过 0.2 Hz 的低通滤波处理。图中的横轴为时间轴，以发震时刻作为计时零

点，蓝色、红色和黑色波形分别代表 MINEOS、DSM 和 AxiSEM 的结果。径向分量（R 分量）

在 400-800 s内的波形进行了放大展示，部分震相进行了标注。 

pP PcP S SS ScP PcS 
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3.5 AxiSEM3D：全球尺度波场模拟的高效计算 

在 AxiSEM 的基础上，AxiSEM3D利用 Fourier展开将三维复杂地球模型中的波场

求解同样转化为二维问题，以实现更高效的计算（Leng et al. 2016, 2019）。一般情形的

弹性波动方程可以表述为如下形式： 

𝓛𝒖 = 𝒇 (3.55) 

其中算子	𝓛 = 𝓛(𝑟, 𝜃, 𝜙)	由模型参数决定，	𝒖 = 𝒖(𝑟, 𝜃, 𝜙, 𝑡)	为位移场，	𝒇 = 𝒇(𝑟, 𝜃, 𝜙, 𝑡)	

为等效力源。这三项均可进行 Fourier展开： 

𝒖(𝑟, 𝜃, 𝜙, 𝑡) ≃ b 𝒖V(𝑟, 𝜃, 𝑡) exp(𝑖𝛼𝜙)
|V|X20

, (3.56) 

𝒇(𝑟, 𝜃, 𝜙, 𝑡) = b 𝒇Y(𝑟, 𝜃, 𝑡) exp(𝑖𝛽𝜙)
|Y|X21

, (3.57) 

图 3.7 AxiSEM 的基准测试，其中震源深度为 600 km，台站震中距约为 120°，RTZ 三分量均

为速度波形，同时经过 0.2 Hz 的低通滤波处理。坐标轴与各颜色的含义与图 3.6 相同，径向分

量（R 分量）在 S2KS 和 S3KS 附近的波形进行了放大展示。 
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𝓛(𝑟, 𝜃, 𝜙) = b 𝓛Z(𝑟, 𝜃) exp(𝑖𝛾𝜙)
|Z|X22

, (3.58) 

其中	𝒖	的展开式当	𝑁[ → +∞	时两侧才是严格相等，故对于有限的	𝑁[	使用	≃	符号表示

渐进性，其余两式中的	𝑁\	和	𝑁]	都是已知的信息（Leng et al. 2016）。因为在三维地球

模型中，密度结构一般比波速结构更加平滑，于是算子	𝓛	的展开阶数由	𝑁]	决定。对于

地震矩张量，根据 3.4节可知	𝑁\ = 2	。在求解过程中，式（3.57）和（3.58）中的展开

系数	𝒇Y(𝑟, 𝜃, 𝑡)	和	𝓛Z(𝑟, 𝜃)	均为已知，AxiSEM3D 通过它们在二维半圆平面内求解

	𝒖V(𝑟, 𝜃, 𝑡)	，最终由式（3.56）得到	𝒖(𝑟, 𝜃, 𝜙, 𝑡)	，从而实现更加高效的计算。 

对于式（3.56）的 Fourier展开，截断阶数	𝑁[	必然是与坐标点	(𝑟, 𝜃)	相关的，但我

们并不容易先验地分析	𝑁[(𝑟, 𝜃)	的形态。为此，AxiSEM3D提供了一个	𝑁[	场的学习机

制（Leng et al. 2019）：在第一次波场计算中，	𝑁[9(𝑟, 𝜃)	设置为一个足够大的常数，计

算时程序记录每一个点对应的真实截断阶数	𝑁[,150S/(𝑟, 𝜃)，即当	𝛼	更大时 Fourier展开

系数可以忽略。这样，当地球模型保持相近、震源位置不发生较大变化时，在新一次的

波场计算中可以直接输入	𝑁[,150S/(𝑟, 𝜃)，从而避免冗余的计算，进一步提高效率。 

AxiSEM3D使用 Salvus（Afanasiev et al. 2017）进行建模，之后将读取模型文件用

于波场计算。图 3.8（a）给出了 AxiSEM3D 和 SPECFEM3D 在三维地幔模型 S40RTS 

图 3.8 AxiSEM3D 的基准测试，震源深度为 600 km。（a）径向速度分量波形的比较，波形均

经过 0.005-0.06 Hz 的滤波处理。横轴为时间轴，以发震时刻作为计时零点，红色和黑色波形

分别代表 AxiSEM3D 和 SPECFEM3D 的结果。SKKS 的到时曲线也绘制在图中，以便识别相

关震相。（b）基准测试对应的	𝑁+	场，颜色代表	𝑁+	在各点处的取值。 

（a） （b） 

S2KS 
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中的基准测试，其中震源深度为 600 km，台站震中距范围 110°-150°。基准测试中考虑 

了衰减的作用，对于介质非弹性的处理方式与 SPECFEM3D 保持一致，同时转换到径

向速度分量进行比较，并经过 0.005-0.06 Hz 的滤波处理。从图 3.8（a）中可以看到，

两种方法几乎可以实现点对点的精确匹配，证明式（3.56）对位移的 Fourier 展开是合

理的，AxiSEM3D 的计算结果是正确的。第一次计算时我们使用	𝑁[ = 300，图 3.8（b）

给出了最终学习得到的	𝑁[,150S/	，可以发现 Fourier 展开阶数最高仅在 100 左右，说明

	𝑁[ = 300	的基准测试是足够精准的，在此之后我们又使用	𝑁[,150S/	进行计算，可以得

到一致的结果。表 3.3介绍了计算过程中需要强调的一些参数设置，程序运行时间的比

AxiSEM3D 

参数名称 取值 含义 

MODEL_3D_ 

VOLUMETRIC_LIST 
s40rts 仅在地幔中考虑不均匀性，引入 S40RTS 模型 

MODEL_3D_ 

ELLIPTICITY_MODE 
geographic 

将震源和台站的地理坐标转换为地心坐标时，考虑

地球的椭率，与 SPECFEM3D 的默认设置一致 

DOMINANT_PERIOD 15 在此条件下，Salvus生成 NEX_XI = NEX_ETA = 640
的模型，对应于 SPECFEM3D 取值为 320 的情况，

此时模型的最短分辨周期为 13.6 s EL_PER_LAMBDA 1.5 

AUTO_BAND true 自动决定衰减频段，与 SPECFEM3D 一致 

ATTENUATION_ 

SPECFEM_LEGACY 
true 

处理介质非弹性的方式与 SPECFEM3D保持一致，

但在实际应用中，AxiSEM 系列的默认方法更加高

效 

SPECFEM3D 

NEX_XI 320 
根据式（3.48），模型的最短分辨周期为 13.6 s 

NEX_ETA 320 

MODEL s40rts_1Dcrust 仅在地幔中考虑不均匀性，引入 S40RTS 模型 

ATTENUATION true 考虑介质的非弹性，计算结果包含衰减的影响 

 SPECFEM3D 
AxiSEM3D 

（𝑁+ = 300） 

AxiSEM3D 

（𝑁+,-%#./） 

运行时间（CPU小时） ～510小时 ～624小时 ～84小时 

表 3.3 AxiSEM3D与 SPECFEM3D基准测试涉及的重要参数 

表 3.4 AxiSEM3D与 SPECFEM3D 在基准测试中的运行时间 
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较如表 3.4 所示。使用学习得到的	𝑁[,150S/	可明显减少计算时间，由于 AxiSEM3D 的时

间复杂度为	𝑂d𝑁]
_𝜔*e	，其中	𝑁]	为模型的 Fourier 截断阶数，与	𝑁[	正相关，	𝑞	为大于

1 的常数，	𝜔	为最高分辨频率，而 SPECFEM3D 的时间复杂度为	𝑂(𝜔`)	，因此频率越
高 AxiSEM3D 的相对优势越显著（Leng et al. 2016, 2019）。事实上，	𝑁[ = 300	的选择

远远偏大，假设首次计算使用	𝑁[ = 200	，那么程序运行时间约为 416 CPU小时，已经

少于 SPECFEM3D 的耗时。 

3.6 总结 

第三章首先从一维问题入手介绍谱元法的基本原理，以及对于非弹性介质的处理

手段，之后依次介绍 SPECFEM3D，AxiSEM 和 AxiSEM3D 三个基于谱元法的计算理

论地震图的软件，并对 AxiSEM 系列进行了基准测试。谱元法的强大之处在于结合高

质量的网格建模工具，计算三维复杂地球模型中的地震波传播。从基本原理来看，谱元

法基于 Galerkin 方法，求解弱形式的波动方程。Gauss-Lobatto-Legendre插值点（GLL

点）的选取，保证了数值积分的精度，同时使得质量矩阵为对角阵，大大降低矩阵求逆

的工作量。AxiSEM、MINEOS 和 DSM 的基准测试，以及 AxiSEM3D 和 SPECFEM3D

的基准测试，均说明了这些方法的正确性。与此同时，对 S2KS 和 S3KS 波形部分的验

证，肯定了使用 AxiSEM 系列软件从波形角度研究 S3KS-S2KS 到时差的合理性。 
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第四章  伴随波场法计算敏感核 

4.1 引言 

在地震学层析成像技术中，敏感核刻画了观测数据的小变化与地球介质参数的微

小扰动之间的线性关系。以射线理论的走时成像为例，某一震相到时的扰动量	𝛿𝑇	和地

球内部速度结构的相对扰动量	𝛿 ln 𝑣 = 𝛿𝑣/𝑣	可以通过如下公式进行描述： 

𝛿𝑇 = W𝐾](𝒓) ⋅
𝛿𝑣(𝒓)
𝑣(𝒓) ⋅ 𝑑𝑠(𝒓):

, (4.1) 

其中	𝐿	代表射线路径，	𝒓	为地球内部一点的坐标，	𝑠(𝒓)	为路径	𝐿	上的一点，	𝐾](𝒓)	就
是走时关于相对速度扰动的敏感核。实际应用中，由于人们经常使用离散化的地球模

型，因此式（4.1）更多以离散求和形式进行表述： 

𝛿𝑇 =b𝐾](𝒓𝒊) ⋅
𝛿𝑣(𝒓𝒊)
𝑣(𝒓𝒊)

2

-8+

. (4.2) 

其中	𝑁	为射线路径穿过的体元总数，	𝒓𝒊	为各个体元的位置坐标。在射线理论框架和离

散模型条件下，走时敏感核的计算公式为： 

𝐾](𝒓) =
𝛿𝑇

𝛿𝑣(𝒓) ⋅ 𝑣
(𝒓). (4.3) 

事实上，震相的到时	𝑇	为地球模型参数的函数，式（4.2）即可类比于多元函数的一阶

Taylor近似。 

改写式（4.2）可以得到走时反演方法的基本方程： 

Δ𝑇 =b𝐾](𝒓𝒊) ⋅
Δ𝑣(𝒓𝒊)
𝑣(𝒓𝒊)

	
2

-8+

. (4.4) 

其中	Δ𝑇	对应于走时残差，可以通过测量得到，而	Δ𝑣(𝒓𝒊)	对应速度模型在	𝒓𝒊	处的改进

量，是待求解的部分。在本章中，我们将使用	𝛿𝑥	表示人为引入的扰动，而用	Δ𝑥	表示
数据或模型的残差。走时敏感核	𝐾](𝒓𝒊)	可以通过式（4.3）进行计算，即对参考模型中

	𝒓𝒊	处的波速引入微小扰动	𝛿𝑣(𝒓𝒊)	，在扰动的模型里重新计算走时，这一走时与参考模

型中得到的走时的差别即为	𝛿𝑇	。不难发现，敏感核的计算是层析成像的关键一步，它

实际上利用了正演的方法，在射线理论框架下就是结合给定的模型求解程函方程。 

然而，程函方程是高频近似的结果，而实际地震波的频率成分远不止高频部分。利

用有限频敏感核求解反演问题的思路，首先由Marquering et al.（1999），Dahlen et al.

（2000），Zhao et al.（2000）等提出。在给定的模型下，有限频敏感核的计算不再利
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用程函方程，而是直接从波动方程出发，其中最典型的两种推导方式分别是散射积分

法（Scattering Integral，Zhao et al. 2005）和伴随波场法（Adjoint Wavefield，Tromp et al. 

2005）。这两种方法在原理上是等价的，不过在计算方式上存在差异（Chen et al. 2007）。

本章根据 Tromp et al.（2005）与 Zhao and Chevrot（2011a）两篇文献，梳理伴随波场

法计算有限频敏感核的理论公式，并且介绍MC Kernel（Stähler et al. 2016）这一计算

敏感核的软件。 

4.2 波形敏感核 

弹性介质中的矢量波动方程可以表示为： 

𝜌𝒖̈ − 𝛁 ⋅ [𝑪: (𝛁𝒖)] = 𝒇, (4.5) 

其中	𝜌	为介质的密度，	𝒖	为位移矢量，	𝒖̈	代表对位移矢量求两阶时间导数，即加速度

矢量，	𝑪	为四阶弹性张量，	𝒇	为外加体力矢量，符号	∶	代表张量的并联式双点乘，比如

	𝑨: 𝑩 = 𝐴-=𝐵-= 	。对于地震矩密度为	𝒎(𝑡)	、位置为	𝒓𝑺	的地震事件，其等效体力为（Aki 

and Richards 2002）： 

𝒇(𝒓, 𝑡) = −𝒎(𝑡) ⋅ 𝛁𝛿(𝒓 − 𝒓𝑺). (4.6) 

波动方程的二阶格林张量	𝑮(𝒓, 𝑡; 𝒓𝟎)	满足： 

𝜌𝑮̈ − 𝛁 ⋅ [𝑪: (𝛁𝑮)] = 𝑰 ⋅ 𝛿(𝒓 − 𝒓𝟎)𝛿(𝑡), (4.7) 

其中	𝒓𝟎	代表源点、	𝒓	代表场点，	𝑰	为二阶单位张量，点源瞬时力默认作用在 0 时刻。

格林张量的某一分量	𝐺-=(𝒓, 𝑡; 𝒓𝟎)	表示由	𝑗	方向的点源瞬时力在	𝒓𝟎	处激发的地震波在

位置	𝒓	、时刻	𝑡	接收到的	𝑖	分量位移。结合格林张量，式（4.5）的解可以表示为： 

𝒖(𝒓, 𝑡) = W W 𝑮(𝒓, 𝑡 − 𝜏; 𝒓𝟎) ⋅ 𝒇(𝒓𝟎, 𝜏)𝑑𝜏
;)

9
𝑑*𝒓𝟎

	

⨁
, (4.8) 

其中	⨁	符号代表地球，	𝑡4	代表震源的最长持续时间，式（4.8）即为表示定理。 

考虑波动方程在参考模型中以式（4.5）表达，假设在此基础上引入微小的模型扰

动，此时我们可以认为位移场的扰动也为小量。因此，对于相同的震源，扰动后的位移

场满足： 

(𝜌 + 𝛿𝜌)(𝒖̈ + 𝛿𝒖̈) − 𝛁 ⋅ {(𝑪 + 𝛿𝑪): [𝛁(𝒖 + 𝛿𝒖)]} = 𝒇, (4.9) 

将式（4.9）与（4.5）相减，忽略二阶及以上的小量可以得到： 

𝛿𝜌𝒖̈ + 𝜌𝛿𝒖̈ − 𝛁 ⋅ [𝛿𝑪: (𝛁𝒖)] − 𝛁 ⋅ [𝑪: (𝛁δ𝒖)] = 𝟎. (4.10) 

式（4.10）可以整理为关于扰动场	𝛿𝒖	的波动方程： 
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𝜌𝛿𝒖̈ − 𝛁 ⋅ [𝑪: (𝛁δ𝒖)] = −𝛿𝜌𝒖̈ + 𝛁 ⋅ [𝛿𝑪: (𝛁𝒖)], (4.11) 

结合表示定理，扰动场	𝛿𝒖	可以表示为： 

𝛿𝒖(𝒓, 𝑡) = −W W 𝑮d𝒓, 𝑡 − 𝜏; 𝒓𝑸e ⋅ 𝛿𝜌d𝒓𝑸e ⋅ 𝒖̈d𝒓𝑸, 𝜏e𝑑𝜏
;

9
𝑑*𝒓𝑸

	

⨁

																+W W 𝑮d𝒓, 𝑡 − 𝜏; 𝒓𝑸e ⋅ Û𝛁𝐐 ⋅ �𝛿𝑪d𝒓𝑸e: 𝛁𝐐𝒖d𝒓𝑸, 𝜏e�Ü𝑑𝜏
;

9
𝑑*𝒓𝑸

	

⨁
.

(4.12) 

其中	𝒓𝑸	代表地球内部任意一点（图 4.1），	𝛁𝐐	代表对	𝒓𝑸	的坐标进行求偏导运算。由于

格林张量	𝑮(𝒓, 𝑡; 𝒓𝟎)	和参考位移场	𝒖(𝒓, 𝑡)	在	𝑡 < 0	时的值均为 0，因此对于时间	𝜏	的积

分上下限可如上选取。根据高斯定理，我们可以得到如下等式： 

					W W 𝛁𝐐 ⋅ Û𝑮d𝒓, 𝑡 − 𝜏; 𝒓𝑸e ⋅ �𝛿𝑪d𝒓𝑸e: 𝛁𝐐𝒖d𝒓𝑸, 𝜏e�Ü
,𝑑𝜏

;

9
𝑑*𝒓𝑸

	

⨁

= W W 𝑮d𝒓, 𝑡 − 𝜏; 𝒓𝑸e ⋅ �𝛿𝑪d𝒓𝑸e: 𝛁𝐐𝒖d𝒓𝑸, 𝜏e� ⋅ 𝒏d𝒓𝑸e𝑑𝜏
;

9
𝑑𝑆(𝒓𝑸)

	

g⨁

= W W 𝑮d𝒓, 𝑡 − 𝜏; 𝒓𝑸e ⋅ �𝛿𝝈d𝒓𝑸, 𝜏e ⋅ 𝒏d𝒓𝑸e�𝑑𝜏
;

9
𝑑𝑆(𝒓𝑸)

	

g⨁
= 0

(4.13) 

其中	𝜕⨁	表示地球自由表面，	𝒏d𝒓𝑸e	为表面法向量，	𝑑𝑆d𝒓𝑸e	代表面元，符号	[	], 	代表
二阶张量的转置。式（4.13）的第二个等号利用应力张量的表达式	𝝈 = 𝑪: (𝛁𝒖)	，最后
一个等号利用参考模型及扰动模型中的自由边界条件，即表面牵引力	𝑻(𝒏) = 𝝈 ⋅ 𝒏 = 𝟎。

图 4.1 用于计算敏感核的震源	𝒓𝑺，台站	𝒓𝑹	以及地球内部任意一点	𝒓𝑸	之间的几何关系，图片

截取自 Zhao and Chevrot（2011a）的图 1。S、R 和 Q 是	𝒓𝑺、	𝒓𝑹	和	𝒓𝑸	在地表的投影点，由于

台站一般位于地表，因此	𝒓𝑹	与 R重合。从波形敏感核的物理意义来看，	𝒓𝑸	即为散射点。 
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在式（4.13）基础上，结合恒等式	𝛁 ⋅ (𝑨 ⋅ 𝑩), = (𝛁𝑨)"+*: 𝑩 + 𝑨 ⋅ (𝛁 ⋅ 𝑩)	，其中	𝑨	和	𝑩	

均为二阶张量，符号	[	]"+*	代表对三阶张量的前两个指标进行转置，式（4.12）的第二

项可以进行改写，从而得到： 

𝛿𝒖(𝒓, 𝑡) = −W W 𝑮d𝒓, 𝑡 − 𝜏; 𝒓𝑸e ⋅ 𝛿𝜌d𝒓𝑸e ⋅ 𝒖̈d𝒓𝑸, 𝜏e𝑑𝜏
;

9
𝑑*𝒓𝑸

	

⨁

																−W W �𝛁𝐐𝑮d𝒓, 𝑡 − 𝜏; 𝒓𝑸e�
"+*: �𝛿𝑪d𝒓𝑸e: 𝛁𝐐𝒖d𝒓𝑸, 𝜏e�𝑑𝜏

;

9
𝑑*𝒓𝑸

	

⨁
.

(4.14) 

式（4.14）即为 Born 一阶近似下扰动位移场的表达式（e.g., Snieder and Nolet 1987, Zhao 

and Dahlen 1996, Zhao et al. 2000），该式的物理图像为：由地震震源	𝒓𝑺	激发的位移场

	𝒖(𝒙, 𝑡)	在任意	𝒓𝑸	点的模型扰动处发生一次散射，散射点作为新的力源激发散射场，进

而传播到位置	𝒓	。Born 一阶近似的实质就是仅考虑波场经历一次散射的结果，在前述

推导过程中对应仅保留一阶小量。若考虑各阶散射场，扰动场	𝛿𝒖(𝒓, 𝑡)	则可表示为

Lippmann-Schwinger方程的形式（Lippmann and Schwinger 1950, Dahlen and Tromp 1998）。

由于	𝛿𝜌	的贡献较小，因此式（4.14）一般仅保留第二项，将其展开为分量式可得： 

𝛿𝑢/(𝒓, 𝑡) = −W W 𝜕-
h𝐺/=d𝒓, 𝑡 − 𝜏; 𝒓𝑸e𝛿𝐶-=A1d𝒓𝑸e𝜕A

h𝑢1d𝒓𝑸, 𝜏e𝑑𝜏
;

9
𝑑*𝒓𝑸

	

⨁
. (4.15) 

式（4.15）给出了	𝑛	方向位移分量的扰动场，其中运用了爱因斯坦求和规则。一般情况

下，在台站	𝒓𝑹	处的扰动场是我们所关心的，类比式（4.3）我们可以得到台站处	𝑛	方向
的位移	𝑢/(𝒓𝑹, 𝑡)	相对地球内部一点	𝒓𝑸	的任一弹性张量分量	𝐶-=A1 	的相对扰动的敏感核： 

𝐾j",+&
[$ d𝒓𝑸, 𝑡e = −𝐶-=A1d𝒓𝑸e ⋅ 𝜕-

h𝐺/=d𝒓𝑹, 𝑡; 𝒓𝑸e ∗ 𝜕A
h𝑢1d𝒓𝑸, 𝑡e, (4.16) 

其中	∗	符号代表卷积，对应于式（4.15）中关于时间	𝜏	的积分。式（4.16）给出的是波

形敏感核，由于波形是时间的函数，所以此处的敏感核也是时间的函数。利用敏感核的

表达式，对于台站处的扰动位移	𝛿𝑢/(𝒓𝑹, 𝑡)	，式（4.15）可以表述为更简洁的形式： 

𝛿𝑢/(𝒓𝑹, 𝑡) = W 𝐾j",+&
[$ d𝒓𝑸, 𝑡e𝛿 ln 𝐶-=A1d𝒓𝑸e 𝑑*𝒓𝑸

⨁
. (4.17) 

根据式（4.16），如果我们需要计算对地球内部任意一点	𝒓𝑸	的敏感核，那么就要给

出所有	𝒓𝑸	到台站	𝒓𝑹	的格林张量，显然非常不便于计算。结合格林张量的互易性，即

	𝐺/=d𝒓𝑹, 𝑡; 𝒓𝑸e = 𝐺=/d𝒓𝑸, 𝑡; 𝒓𝑹e	，便可以将格林张量转化到同一个点源	𝒓𝑹	，只需要一次

正演计算就可以得到任意	𝒓𝑸	点的格林张量。由于格林张量的各个分量实际上也是位移

场，此处定义伴随波场	𝑢=
kd𝒓𝑸, 𝑡e	如下： 
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𝑢=
kd𝒓𝑸, 𝑡e = 𝐺=/d𝒓𝑸, 𝑡; 𝒓𝑹e. (4.18) 

式（4.18）所表示的，是由位于	𝒓𝑹	的一个	𝑛	方向点源脉冲力激发的波场在地球内部任

意一点	𝒓𝑸	记录到的	𝑗	方向波形。我们同样可以定义伴随应变场	𝜀-=
k d𝒓𝑸, 𝑡e	： 

𝜀-=
k d𝒓𝑸, 𝑡e =

1
2
�𝜕=

h𝑢-
kd𝒓𝑸, 𝑡e + 𝜕-

h𝑢=
kd𝒓𝑸, 𝑡e�. (4.19) 

因此式（4.16）可以进一步改写为： 

𝐾j",+&
[$ d𝒓𝑸, 𝑡e = −𝐶-=A1d𝒓𝑸e ⋅ 𝜀-=

k d𝒓𝑸, 𝑡e ∗ 𝜀A1d𝒓𝑸, 𝑡e, (4.20) 

其中	𝜀A1d𝒓𝑸, 𝑡e	为参考位移场	𝒖(𝒓, 𝑡)	对应的应变场，在推导式（4.20）时利用了弹性张

量的对称性，即	𝐶-=A1 = 𝐶=-A1 = 𝐶-=1A 	。“伴随”二字表示波场是从台站处激发的，相对于

地震震源产生的波场。式（4.20）实际就对应于伴随波场法的推导（Tromp et al. 2005），

其清晰表达了波形敏感核的计算涉及参考波场和伴随波场之间的卷积。 

在实际应用中，更常使用的是关于一维各向同性介质的波形敏感核，在此条件下，

弹性张量及其扰动可以表示为： 

𝐶-=A1 = x𝜅 −
2
3𝜇y 𝛿-=𝛿A1 + 𝜇

d𝛿-A𝛿=1 + 𝛿-1𝛿=Ae, (4.21) 

𝛿𝐶-=A1 = 𝛿𝜅𝛿-=𝛿A1 + 𝛿𝜇 x𝛿-A𝛿=1 + 𝛿-1𝛿=A −
2
3𝛿-=𝛿A1y ,

(4.22) 

其中	𝜅	为体积模量，	𝜇	为剪切模量，	𝛿-= 	为 Kronecker符号。根据敏感核的定义，可以

得到： 

𝛿𝑢/(𝒓𝑹, 𝑡) = W 𝐾j",+&
[$ d𝒓𝑸, 𝑡e𝛿 ln 𝐶-=A1d𝒓𝑸e 𝑑*𝒓𝑸

⨁

																					= W �𝐾Q
[$d𝒓𝑸, 𝑡e𝛿 ln 𝜅d𝒓𝑸e + 𝐾R

[$d𝒓𝑸, 𝑡e𝛿 ln 𝜇d𝒓𝑸e�𝑑*𝒓𝑸
⨁

.
(4.23) 

在式（4.23）中代入式（4.20）和（4.22），可以得到如下等式： 

					−𝜀-=
k ∗ 𝜀A1 ⋅ �𝛿𝜅𝛿-=𝛿A1 + 𝛿𝜇 x𝛿-A𝛿=1 + 𝛿-1𝛿=A −

2
3
𝛿-=𝛿A1y�

= −�𝜀--
k ∗ 𝜀AA� ⋅ 𝛿𝜅 − 2 ⋅ �𝜀-=

k ∗ 𝜀=- −
1
3
𝜀--
k ∗ 𝜀AA� ⋅ 𝛿𝜇

=
𝐾Q
[$

𝜅 ⋅ 𝛿𝜅 +
𝐾R
[$

𝜇 ⋅ 𝛿𝜇,

(4.24) 

为简单起见，式（4.24）中的自变量已省去。于是，关于	𝜅	和	𝜇	的波形敏感核可表示为： 
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𝐾Q
[$d𝒓𝑸, 𝑡e = −𝜅d𝒓𝑸e ⋅ �𝜀--

kd𝒓𝑸, 𝑡e ∗ 𝜀AAd𝒓𝑸, 𝑡e�, (4.25) 

𝐾R
[$d𝒓𝑸, 𝑡e = −2𝜇d𝒓𝑸e ⋅ �𝐷-=

k d𝒓𝑸, 𝑡e ∗ 𝐷=-d𝒓𝑸, 𝑡e�, (4.26) 

其中二阶张量	𝑫	和	𝑫k	为参考波场和伴随波场对应的无迹偏应变张量，其定义为： 

𝐷-=d𝒓𝑸, 𝑡e = 𝜀-=d𝒓𝑸, 𝑡e −
1
3 𝜀AA𝛿-= .

(4.27) 

结合 P 波波速	𝛼	和 S 波波速	𝛽	的表达式： 

𝛼 = .
𝜅 + `

*
𝜇

𝜌 , 𝛽 = .
𝜇
𝜌 ,

(4.28) 

我们可以得到关于地震波波速的波形敏感核： 

𝐾V
[$d𝒓𝑸, 𝑡e = 2 ⋅ �1 +

4
3 ⋅
𝜇d𝒓𝑸e
𝜅d𝒓𝑸e

� ⋅ 𝐾Q
[$d𝒓𝑸, 𝑡e, (4.29) 

𝐾Y
[$d𝒓𝑸, 𝑡e = 2 ⋅ �𝐾R

[$d𝒓𝑸, 𝑡e −
4
3 ⋅
𝜇d𝒓𝑸e
𝜅d𝒓𝑸e

⋅ 𝐾Q
[$d𝒓𝑸, 𝑡e� . (4.30) 

再次说明，以上推导的波形敏感核均是关于介质参数的相对改变量，如式（4.17）

所示。波形敏感核的计算需要参考波场和伴随波场的信息：参考波场是地震震源激发

的，而伴随波场是点源脉冲在台站处激发的波场。此外，波形敏感核也是其它观测量敏

感核的基础。 

4.3 任意观测量的敏感核 

基本所有的观测量都是通过对波形进行线性操作得到的，因此这些观测量的扰动

也可以表示为波形扰动	𝛿𝒖(𝒓𝑹, 𝑡)	的线性泛函（Zhao and Chevrot 2011a）。考虑从	𝑛	分

量的波形记录	𝑢/(𝒓𝑹, 𝑡)	中得到观测量	𝑂/(𝒓𝑹)	，其扰动量	𝛿𝑂/(𝒓𝑹)	可以表示为： 

𝛿𝑂/(𝒓𝑹) = W 𝐽l$(𝒓𝑹, 𝑡) ⋅ 𝛿𝑢/(𝒓𝑹, 𝑡)𝑑𝑡
,

9
. (4.31) 

其中	𝐽l$(𝒓𝑹, 𝑡)	为对应于观测量	𝑂/	的积分因子，0 时刻为发震时刻，	𝑇	为波形记录的总

时长。式（4.31）不对	𝑛	进行求和，下同。将波形扰动的表达式（4.17）代入式（4.31），

我们可以得到： 
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𝛿𝑂/(𝒓𝑹) = W 𝐽l$(𝒓𝑹, 𝑡) ⋅ �W 𝐾j",+&
[$ d𝒓𝑸, 𝑡e𝛿 ln 𝐶-=A1d𝒓𝑸e 𝑑*𝒓𝑸

⨁
� 𝑑𝑡

,

9

																	= W �W 𝐽l$(𝒓𝑹, 𝑡) ⋅ 𝐾j",+&
[$ d𝒓𝑸, 𝑡e𝑑𝑡

,

9
� ⋅ 𝛿 ln 𝐶-=A1d𝒓𝑸e 𝑑*𝒓𝑸

⨁
.

(4.32) 

因此，观测量	𝑂/	对	𝒓𝑸	处弹性张量分量	𝐶-=A1 	的相对变化的敏感核为： 

𝐾j",+&
l$ d𝒓𝑸e = W 𝐽l$(𝒓𝑹, 𝑡) ⋅ 𝐾j",+&

[$ d𝒓𝑸, 𝑡e𝑑𝑡
,

9
. (4.33) 

比较式（4.31）和（4.33），我们发现：为获得观测量	𝑂/	而对波形	𝑢/	进行的线性操作，

与为获得观测量敏感核	𝐾j",+&
l$ 	而对波形敏感核	𝐾j",+&

[$ 	进行的线性操作是一致的。此外，

由于观测量	𝑂/	不再是时间	𝑡	的函数，观测量敏感核	𝐾j",+&
l$ 	也与时间	𝑡	无关。 

式（4.33）也可利用伴随波场进行表示。将式（4.16）代入，为表述简洁在第二步

之后仅保留积分变量，我们可以得到： 

𝐾j",+&
l$ (𝒓𝑸) = −𝐶-=A1(𝒓𝑸) ⋅ W 𝐽l$(𝒓𝑹, 𝑡) ⋅ �𝜕-

h𝐺/=d𝒓𝑹, 𝑡; 𝒓𝑸e ∗ 𝜕A
h𝑢1d𝒓𝑸, 𝑡e�𝑑𝑡

,

9

																				= −𝐶-=A1 ⋅ W 𝐽l$(𝑡) ⋅ �W 𝜕-
h𝐺/=(𝑡 − 𝜏) ⋅ 𝜕A

h𝑢1(𝜏)𝑑𝜏
;

9
� 𝑑𝑡

,

9

																				= −𝐶-=A1 ⋅ W �W 𝐽l$(𝑡) ⋅ 𝜕-
h𝐺/=(𝑡 − 𝜏)𝑑𝑡

,

O
� 𝜕A

h𝑢1(𝜏)𝑑𝜏
,

9

																				= −𝐶-=A1 ⋅ W �W 𝐽l$(𝑇 − 𝑡) ⋅ 𝜕-
h𝐺/=(𝑇 − 𝑡 − 𝜏)𝑑𝑡

,>O

9
� 𝜕A

h𝑢1(𝜏)𝑑𝜏
,

9

(4.34) 

其中第二步利用了卷积的表达式，第三步进行了积分变量的交换，最后一步进行了变

量替换	𝑡 → 𝑇 − 𝑡	。定义伴随波源	𝑓k(𝒓, 𝑡)	为： 

𝑓k(𝒓, 𝑡) = 𝐽l$(𝒓𝑹, 𝑇 − 𝑡)𝛿(𝒓 − 𝒓𝑹), (4.35) 

且该力源沿	𝑛	方向，则根据表示定理，伴随位移场的	𝑗	方向分量	𝑢=
kd𝒓𝑸, 𝜏e	为： 

𝑢=
kd𝒓𝑸, 𝜏e = W W 𝐺=/d𝒓𝑸, 𝜏 − 𝑡; 𝒓e ⋅ 𝑓k(𝒓, 𝑡)𝑑𝑡

O

9
𝑑*𝒓

⨁

																			= W 𝐺=/d𝒓𝑸, 𝜏 − 𝑡; 𝒓𝑹e ⋅ 𝐽l$(𝑇 − 𝑡)𝑑𝑡
O

9

																			= W 𝐺/=d𝒓𝑹, 𝜏 − 𝑡; 𝒓𝑸e ⋅ 𝐽l$(𝑇 − 𝑡)𝑑𝑡
O

9
,

(4.36) 

其中第二步通过对空间变量积分得到，最后一步运用格林张量的互易性。在伴随位移

场的基础上，我们便可由式（4.19）得到伴随应变场，于是式（4.34）可进一步化简为： 
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𝐾j",+&
l$ d𝒓𝑸e = −𝐶-=A1d𝒓𝑸e ⋅ W 𝜀-=

k d𝒓𝑸, 𝑇 − 𝜏e ⋅ 𝜀A1d𝒓𝑸, 𝜏e𝑑𝜏
,

9
. (4.37) 

式（4.37）的推导利用了弹性张量的对称性。至此，对于从	𝑛	方向位移	𝑢/(𝒓𝑹, 𝑡)	测量得

到的观测量	𝑂/(𝒓𝑹)	，我们定义了对应的伴随波源、伴随波场，并给出了	𝑂/	关于弹性张

量	𝐶-=A1 	的相对变化的敏感核	𝐾j",+&
l$ d𝒓𝑸e	。任意观测量相对于	𝜅	和	𝜇	的敏感核可同样通

过式（4.25）和（4.26）计算，只是伴随波场需要利用式（4.35）和（4.36）进行计算。 

4.4 互相关到时的敏感核 

对于互相关到时的敏感核，我们只需找到其对应的积分因子	𝐽,$(𝒓𝑹, 𝑡)	即可。依旧

考虑对	𝑛	方向波形进行测量，记参考模型中计算的理论地震图为	𝑢/(𝒓𝑹, 𝑡)	，实际观测

到的波形为	𝑑/(𝒓𝑹, 𝑡)	。假设参考模型比较接近于真实模型，同时认为观测波形可以表

示为	𝑑/(𝒓𝑹, 𝑡) = 𝑢/(𝒓𝑹, 𝑡) + 𝛿𝑢/(𝒓𝑹, 𝑡)	，则对于某一震相，我们可以将观测到时相对理

论到时的残差记作	𝛿𝑇/	。利用互相关方法，	𝛿𝑇/	满足： 

𝜕𝐶/(𝑡)
𝜕𝑡

|
;8L,$

= 0. (4.38) 

	𝐶/(𝑡)	为	𝑑/(𝒓𝑹, 𝑡)	和	𝑢/(𝒓𝑹, 𝑡)	的互相关函数： 

𝐶/(𝑡) = W 𝑑/(𝒓𝑹, 𝜏 + 𝑡) ⋅ 𝑢/(𝒓𝑹, 𝜏)𝑑𝜏
;.

;3
, (4.39) 

其中	[𝑡+, 𝑡"]	为互相关测量时窗。将式（4.39）代入式（4.38），对	𝑑/(𝒓𝑹, 𝑡)	进行替换，

仅保留一阶小量可以得到： 

𝜕𝐶/(𝑡)
𝜕𝑡

|
;8L,$

= W 𝑑/! (𝜏 + 𝛿𝑇/) ⋅ 𝑢/(𝜏)𝑑𝜏
;.

;3

																									= W [𝑢/! (𝜏 + 𝛿𝑇/) + 𝛿𝑢/! (𝜏)] ⋅ 𝑢/(𝜏)𝑑𝜏
;.

;3

																									= W [𝑢/! (𝜏) + 𝑢/!!(𝜏)𝛿𝑇/ + 𝛿𝑢/! (𝜏)] ⋅ 𝑢/(𝜏)𝑑𝜏
;.

;3

																									= x
1
2
𝑢/" + 𝑢/𝛿𝑢/y{

;3

;.
+ 𝛿𝑇/W 𝑢/!!(𝜏)𝑢/(𝜏)𝑑𝜏

;.

;3
−W 𝑢/! (𝜏)𝛿𝑢/(𝜏)𝑑𝜏

;.

;3

																									= 𝛿𝑇/W 𝑢/!!(𝜏)𝑢/(𝜏)𝑑𝜏
;.

;3
−W 𝑢/! (𝜏)𝛿𝑢/(𝜏)𝑑𝜏

;.

;3
= 0.

(4.40) 
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为避免混淆，式（4.40）中的记号	𝑢!	代表	𝑢	对时间的导函数，同时函数的自变量仅保

留了与积分相关的变量。在式（4.40）的推导过程中，第三步运用了函数的一阶 Taylor

近似，第四步运用了分部积分法，最后一步假设波形在时窗	[𝑡+, 𝑡"]	中经过了尖灭处理

（tapering），即	𝑢(𝑡+) = 𝑢(𝑡") = 0	。由此，我们可以得到	𝛿𝑇/	的表达式： 

𝛿𝑇/ =
∫ 𝑢/! (𝜏)𝛿𝑢/(𝜏)𝑑𝜏
;.
;3

∫ 𝑢/!!(𝜏)𝑢/(𝜏)𝑑𝜏
;.
;3

= −
∫ 𝑢/! (𝜏)𝛿𝑢/(𝜏)𝑑𝜏
;.
;3

∫ [𝑢/! (𝜏)]"𝑑𝜏
;.
;3

, (4.41) 

其中第二步对分母运用了分部积分法，于是可以得到： 

𝐽,$(𝒓𝑹, 𝑡) = −
𝑤(𝑡)𝑢/! (𝒓𝑹, 𝑡)

∫ 𝑤(𝜏)[𝑢/! (𝒓𝑹, 𝜏)]"𝑑𝜏
,
9

(4.42) 

其中	𝑤(𝑡)	代表互相关的时间窗	[𝑡+, 𝑡"]	。式（4.42）说明，在前述假设下，互相关到时

的敏感核仅需要计算在参考模型中传播的地震波场，与实际地震图和真实模型无关。 

为直观展示敏感核的计算过程，这里给出 Tromp et al.（2005）中的一个示例，用

于计算二维均匀模型中直达 SH 震相的到时敏感核。震源和台站的位置关系如图 4.2 所

示，图 4.3展示了伴随波源的构造过程，从中可以观察到伴随波源是速度波形经过时间

逆转和极性反转的结果，对应于式（4.42）的结果。图 4.4 给出了敏感核的计算过程，

其中进行相互作用的正演波场和伴随波场的传播过程是截然相反的，对应于式（4.37）

中正演波场的时间变量为	𝜏，而伴随波场的时间变量为	𝑇 − 𝜏。这也可以从一次散射的

物理图像进行理解，即散射前后两段路径的传播时长的总和应为震相的到时。 

对于互相关到时差敏感核，比如 S3KS-S2KS 到时差的敏感核，可以说明其等于

S3KS 到时敏感核与 S2KS 到时敏感核之差，不过需要保证两个震相在各自时间窗内的

波形是相似的（Tromp et al. 2005, Yuan et al. 2016），即需要对相移进行校正。第五章将

给出 S3KS-S2KS 到时差敏感核，并用其分析地幔不均匀性的影响。 

4.5 MC Kernel 简介 

MC Kernel（Stähler et al. 2016）是一个开源的、用于敏感核计算的软件，其依赖于

AxiSEM 进行波场正演计算。根据式（4.37），敏感核的计算需要同时知道参考应变场

的信息	𝜺d𝒓𝑸, 𝑡e	以及伴随应变场的信息	𝜺kd𝒓𝑸, 𝑇 − 𝑡e	。首先，我们需要利用 AxiSEM 进

行两次正演计算，分别将实际地震事件激发的波场，以及从台站处的点源脉冲力激发

的格林张量记录到文件中。MC Kernel利用这两个存储的波场，先将伴随波源与格林张

量进行卷积得到伴随波场，进而通过敏感核表达式得到最终结果。目前，MC Kernel 支

持互相关到时和振幅敏感核的计算。 
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敏感核信息可以输出到二维或三维网格中，相关的网格建模可以通过软件 CUBIT

（https://cubit.sandia.gov）实现。二维网格是更为推荐的设置，这可以大幅降低运算时

间和存储空间的需求，对于定性分析地幔底部不均匀性对 S3KS-S2KS 到时差的影响也

是充分的。因此，MC Kernel输出的敏感核均投影在从震源至台站的大圆弧路径的剖面

上，以便后续分析与使用。 

图 4.2 震源和台站位置示意图，图片截取自 Tromp et al.（2005）的图 1。图 4.3 和 4.4 均是建

立在该模型的基础之上。图中实线边界代表自由表面，虚线边界代表吸收边界。SH 波对应的

S 和 SS 震相的射线路径在图中进行了标注。 

图 4.3 对应于直达 SH 波敏感核的伴随波源的构造过程，波形均对应图 4.2 中的 y 分量，图片

截取自 Tromp et al.（2005）的图 2。（a）震源时间函数。（b）台站接收到的 S 和 SS 震相的位

移波形。（c）台站接收到的速度波形。（d）对应于 S 震相的伴随波源，可以关注到它对应于速

度波形的时间逆转和极性反转的结果。 
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图 4.4 直达 SH 震相关于 S 波波速的相对敏感核的计算过程，图片截取自 Tromp et al.（2005）
的图 3。背景模型对应图 4.2，伴随波源对应图 4.3，震源和台站分别以五角星和正方形表示。

第一列至第四列分别展示正演波场、伴随波场、相互作用场及敏感核在各个时间点的快照。第

一行至第五行分别对应第 44秒（图 a）、第 32秒（图 b）、第 24秒（图 c）、第 16秒（图 d）
和第 8秒（图 e）的结果。图（b）当中，S 代表正演波场，S†代表伴随波场，S~S†代表正演波

场和伴随波场相互作用的部分，可类比于式（4.37）中的被积函数	𝜀34
5 B𝒓𝑸, 𝑇 − 𝜏D ⋅ 𝜀6-B𝒓𝑸, 𝜏D	在

某一时刻的取值。 
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第五章  地幔不均匀性对 S3KS-S2KS 到时差的影响 

5.1 S3KS-S2KS 到时差敏感核 

在第四章的基础之上，我们利用 AxiSEM 和 MC Kernel 计算 S3KS-S2KS 到时差的

敏感核。在 4.4节最后我们提到，到时差敏感核可以通过两个震相的到时敏感核相减得

到，不过要注意各自震相在对应时间窗内的波形是相似的。由于在第二章的测量过程

中，我们使用的是径向分量的速度波形，且对 S3KS 波形进行了 Hilbert变换，因此在

计算敏感核时，伴随波源（式 4.35 和 4.42）同样通过径向分量的速度波形得到，同时

对 S3KS 时间窗内的波形进行 Hilbert变换。图 5.1展示了在最短分辨周期为 4 s 的条件

下，S2KS、S3KS 到时关于 S 波波速的相对敏感核，以及 S3KS-S2KS 到时差关于 S 波

波速的相对敏感核在路径剖面上的数值，其中震源深度为 600 km，台站震中距为 130°。

对于 S2KS 和 S3KS 的到时敏感核，它们在地核之外呈现出沿射线路径分布的“香蕉”

状。在射线中心附近的区域为红色，表明该处 S 波波速的增大将导致震相到时提前，

与高频近似下的射线理论给出一致的结果。在远离射线路径的方向，敏感核呈现正负

交替的特征，且敏感度快速衰减。两个到时敏感核的第一菲涅尔带的半径均为 300 km

左右，与 S2KS 和 S3KS 在 CMB 的穿刺点的间距相近，因此导致 S3KS-S2KS 到时差

敏感核有着较为复杂的结构，不像 S2KS 和 S3KS 到时敏感核一样具有关于射线路径的

“对称性”，如图 5.1（c）所示。此外，敏感核在震源和台站附近有较多的噪声，同时

由于 S2KS 和 S3KS 的走时（约 1574 s 和 1594 s）与 sPPP（约 1567 s）较为接近，因此

在图 5.1 中可以发现，从震源向上出射到地表的“s”路径也有一定的敏感度。 

到时差敏感核可帮助定性分析地幔底部不均匀性对S3KS-S2KS到时差测量结果的

影响。由于第二章中选取的数据有较好的全球覆盖率，对于同样震中距的 S3KS-S2KS

到时差数据，部分路径受到的影响可能为正，另外的路径可能为负，结合敏感核的复杂

性可知，经过分箱平均后的到时差残差所呈现出的正值不会完全由地幔不均匀性所导

致，影响为正和为负的部分会显著地相互抵消。因此，我们充分认为 S3KS-S2KS 到时

差相对于理论预测结果的残差可以由外核顶部的低速层所解释。 

对于 S3KS-S2KS 到时差的统计平均结果，敏感核可以有效分析地幔不均匀性对其

的影响，但对于具体路径的到时差所受到的影响，敏感核则不便于给出更加定量的分

析。图 5.2给出了 S40RTS 模型（Ritsema et al. 2011）在一个示例切面上的 S 波波速结

构，该切面对应于从 2014 年 11月 1日斐济MW 7.1级地震（其 gCMT定位结果为西经

177.61°，南纬 19.76°，震源深度 445 km）到俄罗斯莫斯科附近的 OBN 台站（震中距

136.15°，方位角 332.12°）的大圆弧路径。在震源侧，S3KS 和 S2KS 均经过南太平洋下 

方的 LLSVP，强烈的地幔 S 波波速的扰动和横向变化，使得 S3KS-S2KS 到时差受到 
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（a） S2KS 

（b） S3KS 

（c） S3KS-S2KS 

图 5.1 （a）至（c）分别为 S2KS 到时、S3KS 到时以及 S3KS-S2KS 到时差关于 S 波波速的

敏感核，最下方给出了色标及敏感核的单位，色标双向均是延伸的。图中五角星代表震源，其

深度为 600 km，三角形代表台站，其震中距为 130°。实线或虚线代表 S2KS、S3KS 的射线路

径，图（a）中 S2KS 射线路径为实线，图（b）中 S3KS 射线路径为实线。 

Kernel (10-15 s/m3)
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十分复杂的影响。与此同时，两条射线路径在台站侧又受到了地幔底部相对高速区域

的影响。对于具体的射线路径，数值求解三维地球模型中的波动方程并得到理论地震

图，可以帮助定量考察地幔不均匀性对 S3KS-S2KS 到时差的影响。 

5.2 结合理论地震图研究地幔不均匀性对 S3KS-S2KS 到时差的影响 

为探究全球分布的台站是否可以相互抵消地幔不均匀性对S3KS-S2KS到时差的影

响，我们设计如下实验：对于某一地震事件，我们在震中距为 120°到 140°的开区间内

设置台站，震中距间隔为 1°，方位角间隔为 10°，台站总数为 684 个。对于这些台站，

我们分别使用 AxiSEM 和 AxiSEM3D 计算 PREM 和 S40RTS 地幔模型中的理论地震

图，并对 S3KS-S2KS 到时差进行测量和残差分析。对前者的分析可以说明波形测量结

果与射线理论预测值之间的差别，即有限频校正部分，而对后者的分析可以综合考察

有限频效应以及地幔不均匀性带来的影响。 

我们首先以 2004 年 7月 25日的印尼苏门答腊MW 7.3级地震（其 gCMT定位结果

为东经 104.38°，南纬 2.68°，震源深度 600 km）为例。该事件到阿根廷 TRQA 台站（震

中距 137.67°，方位角 196.52°）的射线路径所对应的大圆弧切面如图 5.3 所示。该地震

事件并不位于 LLSVP附近，同时 S2KS 和 S3KS射线路径在地幔底部穿过的区域没有

−1.5 −1.0 −0.5 0.0 0.5 1.0 1.5

−1.5% 1.5%

Shear Velocity Variation From PREM

图 5.2 大圆弧路径所在切面的 S40RTS 速度模型，切面对应于从 2014 年 11 月 1 日斐济 MW 
7.1级地震到俄罗斯莫斯科附近的 OBN 台站的射线路径。地震事件和台站的具体位置见正文部

分。背景颜色代表 S 波波速相对于 PREM 的偏差量，粗虚线代表 660 km间断面。地震以震源

机制球表示，黄色三角形代表台站，其震中距为 130°，对应的 S2KS 和 S3KS 射线路径分别用

细实线和虚线进行表示。左上图给出了大圆弧的地理位置示意图。 
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明显的 S 波波速变化。从图 5.4（a）和（b）可以看到，S3KS-S2KS 到时差的质量水平

明显受到方位角的影响，在震源西北方向只有少数测量结果达到质量要求，同时集中

出现若干残差较大的测量值。对于其它台站，到时差残差的绝对值很小，基本在 0.5 s

以下。对于同一震中距，位于不同方位角的台站的残差没有显著的变化，S40RTS 结果

的离散程度相对更大一些，这也与模型的复杂性相吻合。图 5.4（c）更加清晰地展示了

到时差的质量水平与方位角的关联。由于 S40RTS 模型的波速扰动并不大，因此两个模

型的 S3KS-S2KS 到时差几乎同时满足或不满足质量要求。在图 5.4（d）当中，来自两

个模型的到时差在一个标准差之内有很大程度是重叠的，即地幔不均匀性对到时差的

影响可以通过广泛选取台站而使其降低。换言之，对于全球分布的射线路径，地幔校正

的数值是非常小的，有限频校正相对更加重要。尽管在 S40RTS 地幔模型中，残差的标

准差比在 PREM 中要明显加大，但这一结果还是低于观测数据的标准差或与其持平。 

图 5.5给出了 2014 年 11月 1日斐济MW 7.1级地震的模拟实验结果，该事件对应

的一个大圆弧切面已在图 5.2 中展示，S2KS 和 S3KS 在震源侧均经过了地幔底部的

LLSVP区域。从图 5.5（a）和（b）可以看出，与苏门答腊地震相比，斐济地震仅有少

数质量不满足要求的台站。与此同时，PREM 中的到时差残差随方位角的变化较小，而

S40RTS 模型的到时差残差则有相对较高的离散程度，测量结果的不确定性更大。与苏

门答腊地震类似，图 5.5（c）显示，到时差几乎同时满足或不满足质量要求，对于绝大

部分台站，两个模型中的测量结果均符合标准。由于受到地幔强烈横向不均匀性的影

−1.5 −1.0 −0.5 0.0 0.5 1.0 1.5

−1.5% 1.5%

Shear Velocity Variation From PREM

图 5.3 大圆弧路径所在切面的 S40RTS 速度模型，切面对应于从 2004年 7月 25日苏门答腊
MW 7.3 级地震到阿根廷 TRQA 台站的射线路径。地震事件和台站的具体位置见正文部分，其

余内容与图 5.2 相同。 
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响，图 5.5（d）显示地幔校正为正值，且震中距越大，地幔校正的贡献相对越明显。同

样，三维地幔结构使得测量结果的标准差显著提升，但依旧比观测数据的不确定度要

更小或持平。 

通过上述两个地震事件的模拟实验，我们尝试对有限频校正和地幔校正进行更加

定量化的分析。对于苏门答腊地震，其 S2KS 和 S3KS射线经过的地幔部分没有显著的

横向不均匀性特征，因此地幔校正的贡献相对较小，有限频校正是主要的部分。对于斐

济地震，其 S2KS 和 S3KS 射线经过地幔底部的 LLSVP，地幔对到时差的影响较为复
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图 5.4 2004 年 7 月 25 日苏门答腊 MW 7.3 级地震的模拟实验结果。（a）PREM 中的 S3KS-
S2KS 到时差残差随震中距和方位角的分布。最内和最外圈分别代表震中距为 120°和 140°，虚

线代表震中距 130°，方位角以正北方向为基准顺时针测量。图中三角形代表质量合格的台站，

颜色表示 S3KS-S2KS 到时差测量值相对于射线理论预测值的残差。圆心处的震源机制球代表

地震事件。（b）地幔 S40RTS 模型中的 S3KS-S2KS 到时差残差分布，各图标含义与（a）相同。

（c）到时差测量值的质量随震中距和方位角的变化，红色、绿色、蓝色和黑色的三角形分别代

表波形均合格、仅在 PREM 中的波形合格、仅在 S40RTS 模型中的波形合格以及波形均不合格

的台站。（d）PREM（黑色）和 S40RTS 模型（红色）中的到时差残差对方位角进行平均的结

果，其中的测量值均满足质量要求，且已去除离群点。 
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杂。整体来看，地幔校正的结果为正值，且震中距较大时，地幔校正相对更显著，但与

观测数据的残差相比依旧较小，外核顶部的低速层可以从数据中得到体现。与 Tang et 

al.（2015）的 Fig. S5通过 DSM 得到的有限频校正相比，图 5.4（d）和图 5.5（d）呈

现出基本相近的数值与特征，不过由于使用的计算理论地震图的方法不同，在准确数

值上存在一定的差别。此外，Tang et al.（2015）基于广泛选取全球分布的射线路径可

以降低地幔不均匀性对到时差的影响这一假设，利用分箱平均的到时差残差进行非线

性反演。本部分工作对上述假设提供了一定程度的支持：对于绝大部分的震中距，结合

有限频校正与地幔校正的不确定程度，可以认为地幔校正的贡献较小。需要注意的是，

对于受到强烈地幔不均匀性影响的射线路径，比如那些源于斐济地区地震事件的路径，

当震中距在 130°-140°时，地幔校正贡献了相对显著的正值。综合考虑有限频校正和地

幔校正，模拟实验得到的校正值的不确定度整体是低于观测数据的不确定度的，同时

地幔的不均匀性无法充分解释 S3KS-S2KS 到时差残差，即外核顶部的低速结构是构成

到时残差的重要部分。 
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图 5.5 2014年 11月 1日斐济MW 7.1级地震的模拟实验结果。各图的含义与图 5.4 相同。 
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第六章  总结与展望 

第一章我们介绍了外核顶部研究的相关背景。对于地震学研究，数据测量、地幔不

均匀性的影响以及反演方法是三个关注的方向。本工作对前两点进行了更进一步的研

究和探讨。我们首先在第二章提出了自动化的 S3KS-S2KS 到时差测量与质量控制，提

出四个指标以量化数据的质量，综合考虑震源破裂过程、强烈衰减作用、强烈地幔不均

匀性、波形混叠等因素对波形造成的影响。结果表明，对于给定的阈值，我们的方法可

以有效提取满足质量要求的数据，S3KS-S2KS 到时差相对于 PREM射线理论预测值的

残差没有显著的时间和空间依赖性。观测得到的到时差残差为正值，可以反映外核顶

部的低速结构，与此同时，残差随震中距的变化有着复杂的特征，反映出外核顶部的复

杂速度结构。 

第三章和第四章为通过波形研究地幔不均匀性对S3KS-S2KS到时差的影响提供理

论和技术基础。第三章介绍了如何通过谱元法求解波动方程，并讨论相关软件

SPECFEM3D、AxiSEM 和 AxiSEM3D 及它们各自的改进之处。为验证这些软件适用于

S3KS-S2KS 到时差的研究，我们针对性地进行了 PREM 和 S40RTS 三维地幔模型中的

基准测试。第四章从理论的角度介绍有限频敏感核，首先通过对弹性波动方程引入扰

动来推导波形敏感核的表达式，进而表示任意观测量的敏感核，最后给出互相关到时

的敏感核，并介绍MC Kernel 计算敏感核的基本流程。 

第五章分别利用敏感核和理论地震图，对地幔校正进行定性和定量的分析。利用

S3KS-S2KS 到时差敏感核，我们从统计平均的角度认为，通过对全球分布的射线路径

的测量值进行平均，地幔不均匀性的贡献会最终抵消。我们之后针对苏门答腊地震和

斐济地震进行模拟实验，结合理论地震图进行更加定量化的分析。结果显示，地幔的复

杂结构使得到时差在不同方位角的离散程度增大，但其标准差小于或持平于观测数据

的标准差。整体而言，地幔校正的贡献较小，有限频校正是相对更加显著的，但是它们

都无法充分解释观测数据的残差，即外核顶部的低速结构是 S3KS-S2KS残差的主要贡

献因素。对于一些特殊的地震，比如斐济地震，其 S2KS 和 S3KS 射线穿过 LLSVP。

对于这些路径，在震中距较大时，地幔校正为明显的正值，需要给予一定程度的关注。

如果再考虑对不同地震事件的测量结果取平均，最终给出的地幔校正应是比较小的，

同时与 Tang et al.（2015）提供的校正幅度是相近的。 

第二章得到的到时差分箱平均的结果可以用于外核顶部 P 波波速结构的反演，而

选用的对波形质量进行量化的指标，则便于结合数据质量对数据集进行划分。关于第

五章对地幔校正的分析，我们选用了苏门答腊和斐济的地震事件，对于日本地区和南

美地区的深源地震也可进行同样的讨论。由于这些地震没有位于 LLSVP附近，因此其
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结果应与苏门答腊地震的结果相近。我们的模拟实验说明广泛选取射线路径可以有效

降低地幔不均匀性对到时差残差的影响。若使用密集台站阵，通过波形叠加提高信噪

比来获取到时差信息，同样可以使用 AxiSEM3D 或其它工具从波形的角度针对具体射

线路径进行有限频校正和地幔校正。与全波形反演相比，引入这两类校正可以大大减

少正演过程的计算量，仅通过射线理论计算参考到时差即可，使得大型非线性反演方

法可以有效应用于外核顶部速度结构的研究当中。  
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附录A  2000-2019 年地震事件列表    

附录 A 中的地震事件列表通过 SOD（Owens et al. 2004）经由 FDSN（International 

Federation of Digital Seismograph Networks）的数据服务获取，其中地震事件的位置经

过与 IRIS 数据中心（IRIS Data Service）提供的标准名称的核对。 

 
时间 纬度（°） 经度（°） 震源深度（km） 矩震级 位置 

2000-01-13 -17.61 -178.742 535.0 6.2 Fiji Islands region 

2000-01-15 -21.216 -179.255 632.8 6.0 Fiji Islands region 

2000-02-13 42.853 131.572 513.6 6.0 Eastern Russia-Northeastern China border region 

2000-02-28 -17.588 -178.984 538.0 6.0 Fiji region 

2000-04-23 -28.307 -62.99 608.5 7.0 Santiago Del Estero Province, Argentina 

2000-04-23 -28.384 -62.943 609.8 6.1 Santiago Del Estero Province, Argentina 

2000-05-04 -17.914 -178.522 515.8 6.5 Fiji Islands region 

2000-05-08 -4.457 150.004 502.0 6.1 New Britain region, Papua New Guinea 

2000-06-09 30.491 137.73 485.3 6.3 Southeast of Honshu, Japan 

2000-06-14 -25.516 178.046 604.6 6.4 South of Fiji Islands 

2000-08-07 -7.018 123.357 648.5 6.5 Banda Sea 

2000-09-02 -20.073 -179.135 687.6 6.0 Fiji Islands region 

2000-12-18 -21.178 -179.124 628.2 6.6 Fiji Islands region 

2001-02-16 -7.161 117.488 521.0 6.1 Bali Sea 

2001-05-26 -20.292 -177.842 406.5 6.4 Fiji Islands region 

2001-09-12 -20.993 -179.109 608.1 6.5 Fiji Islands region 

2001-11-05 -17.289 -179.251 564.1 6.3 Fiji Islands region 

2002-01-02 -17.983 178.744 665.8 6.2 Fiji Islands 

2002-06-28 43.752 130.666 566.0 7.3 Eastern Russia-Northeastern China border region 

2002-06-30 -22.201 179.25 620.4 6.5 South of Fiji Islands 

2002-08-02 29.28 138.97 426.1 6.3 Southeast of Honshu, Japan 

2002-08-19 -21.696 -179.513 580.0 7.7 Fiji Islands region 

2002-08-19 -23.884 178.495 675.4 7.7 South of Fiji Islands 

2002-09-08 -22.836 178.933 618.8 6.0 South of Fiji Islands 

2002-09-15 44.833 129.923 586.3 6.4 Eastern Russia-Northeastern China border region 

2002-10-04 -20.991 -179.016 621.1 6.3 Fiji Islands region 

2002-10-12 -8.295 -71.738 534.3 6.9 Western Brazil 

2002-10-17 -19.842 -178.401 627.6 6.2 Fiji Islands region 

2002-10-22 -20.633 -178.391 549.0 6.2 Fiji Islands region 

2002-11-17 47.824 146.209 459.1 7.3 Sea of Okhotsk 

2002-12-10 -24.139 179.24 530.6 6.1 South of Fiji Islands 

2003-04-27 -8.195 -71.592 559.9 6.0 Western Brazil 
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2003-05-19 -18.044 -178.67 563.8 6.0 Fiji Islands region 

2003-05-26 6.761 123.707 565.8 6.9 Mindanao, Philippines 

2003-06-20 -7.606 -71.722 558.1 7.1 Western Brazil 

2003-07-01 4.529 122.511 635.4 6.0 Celebes Sea 

2003-07-27 47.151 139.248 470.3 6.8 Primor'Ye, Russia 

2003-08-28 -7.324 126.051 409.2 6.0 Banda Sea 

2003-08-31 43.393 132.267 481.1 6.2 Primor'Ye, Russia 

2003-10-15 -17.822 -178.704 582.6 6.0 Fiji Islands region 

2004-01-11 -20.14 -179.154 673.1 6.0 Fiji Islands region 

2004-07-15 -17.656 -178.76 565.5 7.1 Fiji Islands region 

2004-07-25 -2.427 103.981 582.1 7.3 Southern Sumatra, Indonesia 

2004-11-07 47.948 144.477 474.0 6.2 Sea of Okhotsk 

2004-11-12 -26.705 -63.319 568.7 6.1 Santiago Del Estero Province, Argentina 

2004-11-17 -20.068 -178.71 622.6 6.6 Fiji Islands region 

2005-02-05 5.293 123.337 525.0 7.1 Mindanao, Philippines 

2005-03-19 -21.893 -179.547 598.7 6.3 Fiji Islands region 

2005-03-21 -24.983 -63.47 579.1 6.9 Salta Province, Argentina 

2005-03-21 -24.725 -63.507 570.1 6.4 Salta Province, Argentina 

2005-03-30 -22.459 -179.754 588.7 6.1 South of Fiji Islands 

2005-05-20 -24.529 178.84 565.3 6.0 South of Fiji Islands 

2005-09-04 3.004 123.073 443.9 6.0 Celebes Sea 

2006-01-02 -19.926 -178.178 582.9 7.2 Fiji Islands region 

2006-02-02 -17.747 -178.39 597.5 6.7 Fiji Islands region 

2006-02-24 -17.995 -179.59 622.4 6.1 Fiji Islands region 

2006-02-26 -23.607 -179.989 535.2 6.4 South of Fiji Islands 

2006-06-02 -20.837 -178.701 591.6 6.0 Fiji Islands region 

2006-06-09 -17.531 -178.747 564.4 6.1 Fiji Islands region 

2006-06-27 -19.865 -178.287 569.9 6.3 Fiji Islands region 

2006-09-09 -7.219 120.106 572.0 6.3 Flores Sea 

2006-09-22 -26.868 -63.149 598.3 6.0 Santiago Del Estero Province, Argentina 

2006-11-13 -26.052 -63.283 572.0 6.8 Santiago Del Estero Province, Argentina 

2007-01-08 -18.58 -177.847 406.8 6.3 Fiji Islands region 

2007-03-09 43.224 133.526 441.2 6.0 Primor'Ye, Russia 

2007-04-21 -3.548 151.266 407.4 6.1 New Ireland region, Papua New Guinea 

2007-05-06 -19.401 -179.354 676.4 6.5 Fiji Islands region 

2007-05-06 -19.406 -179.315 688.0 6.1 Fiji Islands region 

2007-07-21 -8.133 -71.272 644.9 6.1 Western Brazil 

2007-09-25 -30.965 179.998 416.7 6.2 Kermadec Islands region 

2007-10-05 -25.189 179.459 509.4 6.5 South of Fiji Islands 

2007-10-16 -25.775 179.53 509.3 6.6 South of Fiji Islands 

2007-11-19 -21.185 -178.752 558.3 6.3 Fiji Islands region 
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2008-01-15 -21.984 -179.535 597.6 6.5 Fiji Islands region 

2008-04-18 -17.342 -179.022 553.8 6.3 Fiji Islands region 

2008-07-03 -23.37 -179.778 581.2 6.2 South of Fiji Islands 

2008-07-05 53.882 152.886 632.8 7.7 Sea of Okhotsk 

2008-09-03 -26.736 -63.225 569.6 6.3 Santiago Del Estero Province, Argentina 

2008-11-24 54.203 154.322 492.3 7.3 Sea of Okhotsk 

2009-08-28 -7.146 123.427 642.4 6.9 Banda Sea 

2009-10-04 6.74 123.378 620.0 6.6 Mindanao, Philippines 

2009-10-07 4.079 122.371 574.0 6.8 Celebes Sea 

2009-10-25 -23.091 -179.205 417.9 6.0 South of Fiji Islands 

2009-11-09 -17.239 178.331 595.0 7.3 Fiji Islands 

2009-11-22 -17.794 -178.425 522.6 6.4 Fiji Islands region 

2009-11-22 -31.569 179.467 435.7 6.2 Kermadec Islands region 

2009-12-10 53.417 152.756 656.2 6.3 Sea of Okhotsk 

2010-02-18 42.587 130.703 577.7 6.9 Eastern Russia-Northeastern China border region 

2010-03-08 19.348 144.743 427.0 6.1 Mariana Islands 

2010-03-20 -3.361 152.245 414.6 6.6 New Ireland region, Papua New Guinea 

2010-04-11 36.965 -3.542 609.8 6.3 Spain 

2010-05-24 -8.087 -71.558 581.2 6.5 Western Brazil 

2010-06-30 -23.307 179.116 581.4 6.4 South of Fiji Islands 

2010-07-23 6.718 123.409 607.1 7.3 Mindanao, Philippines 

2010-07-23 6.497 123.48 578.0 7.6 Mindanao, Philippines 

2010-07-23 6.776 123.259 640.6 7.5 Mindanao, Philippines 

2010-07-24 6.218 123.519 553.0 6.6 Mindanao, Philippines 

2010-07-29 6.548 123.222 618.0 6.6 Mindanao, Philippines 

2010-08-16 -20.799 -178.826 603.2 6.2 Fiji Islands region 

2010-11-30 28.349 139.187 470.0 6.8 Bonin Islands 

2010-12-28 -23.407 -179.802 551.0 6.3 South of the Fiji Islands 

2011-01-01 -26.803 -63.136 576.8 7.0 Santiago Del Estero 

2011-01-12 26.973 139.882 512.0 6.4 Bonin Islands, Japan region 

2011-02-07 -7.154 155.184 415.0 6.4 Solomon Islands 

2011-02-10 4.195 122.974 523.2 6.5 Celebes Sea 

2011-02-10 4.077 123.039 525.0 6.6 Celebes Sea 

2011-02-21 -26.142 178.394 558.1 6.5 South of Fiji Islands 

2011-03-10 -6.873 116.72 510.6 6.5 Bali Sea 

2011-04-03 -17.642 -178.585 551.7 6.4 Fiji Islands region 

2011-07-29 -23.801 179.751 532.0 6.7 South of Fiji Islands 

2011-08-19 -16.522 -177.004 407.9 6.2 Fiji Islands region 

2011-08-30 -6.362 126.752 469.8 6.9 Banda Sea 

2011-09-02 -28.398 -63.029 578.9 6.7 Santiago Del Estero Province, Argentina 

2011-09-15 -21.611 -179.528 644.6 7.3 Fiji Islands region 
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2011-10-27 -17.941 -179.531 602.9 6.0 Fiji Islands region 

2011-11-22 -15.364 -65.09 549.9 6.6 Central Bolivia 

2012-01-24 -24.977 178.52 580.3 6.3 South of Fiji Islands 

2012-03-05 -28.246 -63.294 553.9 6.1 Santiago Del Estero Province, Argentina 

2012-05-26 26.91 140.055 487.4 6.0 Bonin Islands, Japan region 

2012-05-28 -28.043 -63.094 586.9 6.7 Santiago Del Estero Province, Argentina 

2012-08-14 49.8 145.064 583.2 7.7 Sea of Okhotsk 

2013-02-22 -27.932 -63.097 575.2 6.1 Santiago Del Estero Province, Argentina 

2013-04-05 42.736 131.003 563.3 6.3 Eastern Russia-Northeastern China border region 

2013-04-21 29.933 138.887 421.9 6.1 Southeast of Honshu, Japan 

2013-05-14 18.728 145.288 602.2 6.8 40km W of Agrihan 

2013-05-24 52.235 151.444 624.0 6.7 Sea of Okhotsk 

2013-08-28 -27.7829 179.6335 478.0 6.2 Kermadec Islands region 

2013-09-04 29.9377 138.8325 402.0 6.5 Southeast of Honshu, Japan 

2013-09-21 -7.3308 120.0106 549.9 6.1 Flores Sea 

2013-10-01 53.1995 152.7864 573.0 6.7 Sea of Okhotsk 

2013-11-19 18.4753 145.2041 511.0 6.0 Mariana Islands 

2014-03-05 -14.7378 169.8234 638.0 6.3 Vanuatu Islands 

2014-03-26 -26.1692 179.2877 495.0 6.3 South of Fiji Islands 

2014-05-04 -24.6108 179.0856 527.0 6.6 South of Fiji Islands 

2014-05-04 -25.8072 178.2401 634.2 6.3 South of Fiji Islands 

2014-06-30 28.3404 138.8441 511.0 6.2 Bonin Islands, Japan region 

2014-07-21 -19.8015 -178.4001 615.4 6.9 Fiji Islands region 

2014-11-01 -19.6903 -177.7587 434.0 7.1 Fiji Islands region 

2014-12-02 6.1572 123.1261 614.0 6.6 Mindanao, Philippines 

2014-12-30 -20.3263 -178.5639 599.3 6.0 Fiji Islands region 

2015-01-28 -20.9665 -178.3032 484.1 6.2 Fiji Islands region 

2015-02-27 -7.2968 122.5348 552.1 7.0 Flores Sea 

2015-04-28 -20.8865 -178.6329 581.0 6.1 Fiji Islands region 

2015-05-30 27.8386 140.4931 664.0 7.8 Bonin Islands, Japan region 

2015-06-21 -20.4307 -178.3276 562.6 6.0 Fiji Islands region 

2015-06-23 27.7375 139.7254 460.0 6.5 Bonin Islands, Japan region 

2015-09-07 -24.2427 179.1278 535.0 6.0 South of Fiji Islands 

2015-11-24 18.7787 145.2659 586.9 6.0 Mariana Islands 

2015-11-24 -10.5372 -70.9437 606.2 7.6 Peru-Brazil border region 

2015-11-24 -10.0598 -71.0184 620.6 7.6 Peru-Brazil border region 

2015-11-26 -9.1825 -71.2574 602.8 6.7 Peru-Brazil border region 

2016-01-14 -19.7597 -63.3288 582.6 6.1 Southern Bolivia 

2016-05-27 -20.8101 -178.6481 567.5 6.4 Fiji Islands region 

2016-05-28 -21.9724 -178.2038 405.7 6.9 Fiji Islands region 

2016-06-05 -4.587 125.6264 429.6 6.3 Banda Sea 
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2016-08-04 24.9447 142.0141 510.0 6.3 Volcano Islands, Japan region 

2016-08-23 -7.2872 122.4345 533.0 6.0 Flores Sea 

2016-08-31 -3.6849 152.7915 476.0 6.8 New Ireland region, Papua New Guinea 

2016-09-24 -19.7819 -178.2443 596.4 6.9 Fiji Islands region 

2016-10-15 -4.2735 150.3606 442.0 6.3 New Britain region, Papua New Guinea 

2016-10-19 -4.8626 108.1627 614.0 6.6 Java Sea 

2016-12-05 -7.3158 123.3802 526.0 6.3 Banda Sea 

2016-12-18 -9.9738 -70.9698 612.0 6.4 Peru-Brazil border region 

2017-01-02 -23.2513 179.2383 551.6 6.3 South of Fiji Islands 

2017-01-10 4.4782 122.6171 627.2 7.3 Celebes Sea 

2017-02-21 -19.2814 -63.9047 596.0 6.5 Southern Bolivia 

2017-02-24 -23.2593 -178.8036 414.5 6.9 South of Fiji Islands 

2017-04-18 -18.0877 -178.369 628.0 6.0 Fiji Islands region 

2017-05-20 9.3818 123.9537 533.0 6.0 Negros, Philippines 

2017-06-17 -24.0927 179.6041 511.0 6.1 South of Fiji Islands 

2017-06-29 -31.1253 179.9257 404.8 6.0 Kermadec Islands region 

2017-08-19 -17.9609 -178.8406 544.0 6.4 Fiji Islands region 

2017-09-07 27.7829 139.8041 451.0 6.1 Bonin Islands, Japan region 

2017-10-24 -7.2168 123.0735 553.8 6.7 Banda Sea 

2018-02-09 -17.8709 -178.6605 556.9 6.0 Fiji Islands region 

2018-04-02 -20.6588 -63.0058 559.0 6.8 Southern Bolivia 

2018-07-28 -7.1039 122.7263 578.2 6.0 Flores Sea 

2018-08-17 -7.3718 119.8017 529.0 6.5 Flores Sea 

2018-08-24 -11.0355 -70.8284 630.0 7.1 Peru-Brazil border region 

2018-09-06 -18.4743 179.3502 670.8 7.9 Fiji Islands 

2018-09-16 -25.415 178.1991 576.0 6.5 South of Fiji Islands 

2018-09-30 -18.3604 -178.0633 550.0 6.7 Fiji Islands region 

2018-10-13 52.8549 153.2429 461.0 6.7 Northwest of Kuril Islands 

2018-11-02 47.8334 146.6972 433.0 6.0 Northwest of Kuril Islands 

2018-11-04 7.7599 123.867 600.7 6.0 Mindanao, Philippines 

2018-11-18 -17.8735 -178.9273 540.0 6.8 Fiji Islands region 

2019-01-05 -8.144 -71.587 570.4 6.8 Western Brazil 

2019-01-26 -21.0475 -178.9592 588.0 6.2 Fiji Islands region 

2019-03-10 -17.8915 -178.6034 578.2 6.2 Fiji Islands region 

2019-04-06 -6.8285 125.0416 539.0 6.3 Banda Sea 

2019-06-04 29.0708 139.3027 422.0 6.4 Southeast of Honshu, Japan 

2019-06-28 19.8856 144.4063 410.0 6.4 Mariana Islands 
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致谢 

数据处理部分以及图片的绘制使用了 SAC（Goldstein et al. 2003）、GMT（Wessel 

et al. 2013）和 ObsPy（Beyreuther et al. 2010）。地震事件及地震记录通过 FDSN 数据

服务及 IRIS 数据中心进行获取。感谢赵里教授对本工作的整体规划和悉心指导，对论

文内容提出的宝贵修改建议。感谢宋晓东教授在 2019 年暑期阶段对我的指点，在多次

讨论中与我分享研究地球深部结构的思路与感悟。 

都说四年本科时光如白驹过隙，但其实这也是一段漫长的旅途。的确，本科四年经

历了许多事情，也迈出了许多“第一步”：成长的过程，或许就是不断踏出新的世界。

这个“世界”，与所谓客观的世界并不相同：客观世界永远都在那里，有些领域是我们

从幼时就熟悉的，而另一些领域是我们从未领略的。此处的“世界”，是与人的思考和

体悟相结合的“世界”，是独一无二的“世界”，是只有通过迈出新的步伐才能得以扩充

的“世界”。我理想中的“世界”，绝对不应该是圆形的区域。它应有着蜿蜒崎岖的边界，

象征着不断走出舒适区的一种探索精神；同时，它应还有一个有着绝对纵深的领域，代

表着在一个方向不断前进的钻研精神。多点绽放，或许会不够现实，或许会最终流于浅

薄；但生活若只有一个领域，又会失去不少奇丽的沿途风光。“度”的概念，充满了东

方的智慧；把握生活的“度”，这应是我在人生下一个重要阶段去慢慢感悟的哲学。 

2019 年的暑期到现在，这段时间是我在本科四年中最难忘的。19 年暑期赵老师举

办的“全波形反演讲习班”，帮助我在理论和技术两个方面都得到了充实的进步。讲习

班期间，特别感谢王易师兄和甘礼有师兄的手把手指导。SPECFEM3D、AxiSEM 和 MC 

Kernel这些软件的安装，最考验我的地方就是需要保持耐心与冷静：各种库文件、编译

器、makefile等等，有很多都是第一次接触的内容。两位师兄的细心帮助引导我去理解

其中的参数设置和原理，督促我去阅读关键的源代码，进而根据自己的需求进行修改。

在此之后，安装其它新软件的过程变得简单许多：能够快速解决 AxiSEM3D 的各种安

装和使用问题，我想就是其中一个最好的例子。 

在科研期间，赵老师和宋老师给予我许多鼓励与支持。虽有升学申请的压力，但每

次与两位教授进行讨论之后，心情便会平和、沉稳许多，工作也更加明确、有方向。进

行科学研究，理论知识固然是重要的，不过科学的直觉与思维有时是起决定性作用的。

每次与两位教授交流，都会在看待问题的角度、方式与思路上受益良多：如何把问题拆

分成更小的部分，如何去验证某个思路是否可靠，如何去呈现和表述自己的研究成果......

本科四年，我是尤其幸运的：努力的付出都在未来的某一时刻让自己真切感受到了收

获、回报与成长。 

在组内学习、工作、生活两年有余，正是身边有着诸多优秀的同行者，才能让自己
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不断向更高的目标奋斗。感谢魏芝师姐详细讲解 SAC、GMT等软件的应用，打开了研

究之路的大门，同时还在申请期间提供了许多关于简历、邮件内容方面的建议。感谢王

易师兄推荐的诸多科普网站与经典书籍，以及在全波形反演、谱元法等理论和技术方

面给予的指导。感谢苏培臻、许午川、江欣余三位师兄平日里分享的关于“上一届”的

经历、感悟与课程评价。感谢作为同组成员、同班同学的孙景南，以及还作为室友的祝

奇文，关于每周地物报告会、课程内容、研究内容的讨论总能激发出许多新的想法与感

悟，班级聚餐、轰趴活动的奇闻趣事仍然历历在目。 

2020 年的春季，我们见证了许多历史，也要面对许多新的挑战。在家办公学习便

是其中之一，毕竟想要在相对舒适安逸的环境中去模拟校园生活，需要克服更多心中

的躁动。不过这也带来了不一样的喜悦，画出崭新的图表可以及时与父母分享，同时也

有了更多和父母交流想法、讨论时事、分享知识的契机。 

又回想起 19 年夏天，在云英语机构认识的慧珉学姐说过的一句话：其实不用去想

未来，做好当下的事情，也许前路就慢慢出现在你的脚下。 

茫茫人海中，遇见愿意聆听、指点和激励自己的恩师和同伴，是我最大的幸运。 

 

2020 年 6月 3日 

  




