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摘要：得益于地震波传播理论的快速发展、数据分析方法日新月异的变化以及地震观测覆盖区域的增加，我们对地球深

部的探测能力从原有的百千米尺度提升到目前的千米尺度. 地震层析成像研究很早就揭示出体积庞大的下地幔存在数千千米

尺度的不均匀体，而对下地幔更小尺度上（约十千米至百千米）的认识则来自于基于台阵分析的高频地震散射波探测技术.
大量证据表明整个下地幔分布着数千米至数千千米不同尺度的速度不均匀体，其形成可能与俯冲至下地幔的洋壳和俯冲板片

的岩石圈地幔物质密切相关. 因此，对下地幔不均匀体的探测及其分布规律和形成机理的认识，将有助于理解地球内部物质

构成及其矿物相变、热化学结构等，进而深化我们对地幔流变性、地幔对流模式和地幔混合效率等地球内部热化学、动力学

过程的认识. 本文聚焦于分布在约 700～2 000 km中-下地幔深度的小尺度不均匀体/散射体，首先从散射体的定义和小尺度不

均匀性的统计学描述出发，分别介绍探测下地幔小尺度散射体的地震波“探针”及探测方法的特点和局限性，简要回顾一些

代表性研究；其后基于搜集到的 200余个下地幔散射体数据，统计了散射体的深度部分布特点；最后针对下地幔散射体探测

方法中的问题给出思考，并对该研究方向进行了展望.
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Abstract:  Thanks to the rapid development of seismic wave propagation theory, emerging of data analyzing
methods, and the increasing coverage of the seismic exploration, our ability to probe deep into the Earth has been
increased from the scale of 100 kilometers to the scale of kilometers at present. The existence and wide-distributed
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heterogeneities  at  a  scale  of  thousands  of  kilometers  in  the  massive  lower  mantle  have been revealed by seismic
tomography for a long time, while the knowledge of smaller scales (~10～100 km) has come from high-frequency
seismic scattered wave detection techniques that are mainly based on array analysis. A growing body of evidence
shows  that  multiple-scale  heterogeneities  distribute  through  the  Earth's  entire  lower  mantle;  the  heteroge-
neities have been attributed to basaltic oceanic crust and its underlying lithospheric mantle. Therefore, detecting and
characterizing of their distribution and formation mechanism will help understand the material composition, mine-
ral phase transformation, and thermochemical structure of the Earth's interior. Furthermore, they shed light on the
thermochemical and dynamic processes of the Earth's interior, such as mantle rheology, convection, and mixing ef-
ficiency. This review focuses on the small-scale heterogeneities/scatterers distributed in the mid-lower mantle at a
depth of ~700～2 000 km. Firstly, from the perspective of the definition of the scatterers and statistical description
of small-scale heterogeneities, we introduce a variety of seismic waves, acting as the "probes" for the small-scale
heterogeneities  in  the lower mantle,  and then summarize the characteristics  and limitations of  available  detection
methods.  Moreover,  some representative  studies  are  briefly  reviewed.  Based on the  data  of  more  than 200 lower
mantle scatterers collected from previous publications, we characterize the distribution of scatterer's depths. Finally,
we point out some unsolved problems in the detection method of lower mantle scatterers and propose the prospect
for future research directions.

Keywords: middle-lower mantle; scatterer; array processing techniques; seismic probe; heterogeneity

 0    引　言

下地幔通常是指地球内部~660 km至~2 890 km
深度核幔边界范围内的区域（Dziewonski  and
Anderson, 1981），它将上覆的地幔过渡带（MTZ）
及下方的核幔边界区域（CMB）分隔开来，是地

球内部体积和质量最大的圈层. 地幔原岩模型认为

下地幔主要由橄榄石的高温高压相变矿物布里奇曼

石和铁方镁矿构成，因此很多学者认为其总体化学

成分与上地幔基本一致（Hyung et al., 2016; Wang
X et al., 2015; Wu, 2016; Zhang et al., 2013）. 早期研

究显示，体积庞大的下地幔似乎较为“沉闷”，相

比于上地幔展现出较少的结构特征，因此认为其物

质构成总体均匀（Dziewonski, 1984; Gudmundsson
et al., 1990）. 随着地震波传播理论的发展、地震观

测和数据分析方法的进步，特别是不同尺度、高精

度地震学层析成像研究以及现代地震台阵技术的应

用，已明确揭示出从下地幔顶部到底部的核幔边界

处，都具有数千米至数千千米不同空间尺度的速度

和密度不均匀结构，其形成很可能和进入下地幔的

俯冲洋壳、俯冲板片以及核幔边界处的“大规模低

剪切波速区域”（LLSVP）有关（如, Grand, 2002;
黄周传 ,  2022; Kaneshima, 2016; van der Hilst  et  al.,
1991; Waszek et al., 2018; Weber and Wicks, 1996; 朱
介寿, 2000）.

本文将重点介绍中地幔深度范围内（700～

2 000 km）小尺度散射体探测的相关研究和进展；

对于下地幔底部、D″层和核幔边界区域，由于其热、

化学过程剧烈而复杂，多尺度不均匀性显著，探测

方法更加灵活多样、具有特色，其相关研究内容远

非本文能一一涵盖的，将只在必要地方简要提及.
关于 D″层的矿物物理实验进展和地震探测的结果

可以参阅 Jackson和 Thomas（2021）评论文章.
对下地幔不均匀体分布特征、物理性质及产生

机理的认识，直接关系到地幔物质构成、地幔对流

和混合效率等地球内部动力学过程相关的科学问

题. 对来自地球深部样本的地球化学和矿物物理分

析可以为地幔不均匀性提供最直接的约束，但迄今

来自于下地幔的矿物样本比从月球返回的样本还要

稀缺（Kaminsky, 2012）. 因此地震波，特别是散射

地震波场成为探测、表征和约束下地幔不均匀性的

有效工具. 本文所涉及的下地幔散射体主要是指数

千米到数百千米尺度的弹性性质发生变化的小尺度

不均匀体，其空间尺寸远小于全球地震层析成像可

检测的分辨率.
文章将从散射体的概念和小尺度不均匀性的统

计学描述入手，引入探测下地幔小尺度结构的地震

波“探针”概念，重点介绍利用地震激发的多种类

型散射波场探测下地幔散射体的原理、方法，并对

基于地震干涉理论的背景噪声互相关提取下地幔体

波信号的方法和应用加以介绍；还将探讨散射体的

深度分布规律；最后对下地幔不均匀体探测方法中

存在的问题给出思考和研究展望.
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 1    地幔小尺度不均匀性的刻画及波场

模拟

在地震观测记录中，存在诸多难以用一维或大

尺度速度平滑的地球模型解释的地震波信号，一般

可将这些信号归因于不均匀体粗糙界面上产生的反

射和散射（Chang and Cleary, 1981）. 散射即为当

介质中存在与地震波长尺寸接近的异常结构时，地

震波场会在传播过程中发生畸变，使得部分地震波

能量转移到新的路径上. 当地震波长与地幔不均匀

体/散射体/结构异常体的尺寸接近时，散射作用会

显著改变高频地震波形（Sato et al., 2012）.
过去几十年里，地震学研究已揭示出地幔小规

模非均一性的广泛存在，尤其是高频 (~1 Hz）地震

波场明确提供了下地幔深部存在千米级结构的证据

（如, Cleary and Haddon, 1972）. 由于地震事件和

台站分布的不均匀、散射波信号的微弱，以及当异

常体的尺寸接近或小于地震波波长时，利用数值方

法有效快速正演模拟高频地震波的传播较为困难，

进而难以开展对下地幔小尺度不均一性的全球性反

演成像研究. Aki（1969）较早提出了一种基于统计

学的描述地球介质不均匀性方法，被广泛用于定量

描述地壳、地幔、核幔边界，直至内核的全球或局

域小尺度不均一性结构中（如 , Aki  and  Chouet,
1975;  Shapiro  and  Ritzwoller,  2002;  Shearer  and
Earle,  2004;  Wang  and  Vidale,  2022;  Zhang  et  al.,
2018）.

对于全球性下地幔小尺度不均匀性的研究也大

都遵循这一思路. 假设小尺度不均一体的分布是随

机的，可以用数学上不同类型的概率密度分布，例

如冯卡门型（Von Karman）、高斯型或指数型的

自相关函数或功率谱密度函数来表述异常体的空间

和弹性性质扰动分布（图 1, Sato et al., 2012; 徐涛

等, 2007），类似于地壳中的测井数据观测（Hol-
liger,  1996; Savran and Olsen,  2016）；通过比较观

测和正演地震记录中的散射波能量等特性（例如包

络线）获取相关尺度、扰动量幅度等统计参数，进

而刻画小尺度不均匀体的分布统计特性 . 例如，

Hedlin等（1997）以及Mancinelli和Shearer（2013）
通过叠加全球台网记录的 PKP前驱波包络线得到

振幅随震中距的变化特性，进而研究了地幔非均匀

体的深度分布特征. 他们的研究指出在地幔最深部的

1 200 km内速度扰动均方根为 0.1%，非均匀性

互相关尺度在 2～30 km之间（Hedlin et al., 1997;
Mancinelli and Shearer, 2013）.

通过模拟地震波在小尺度不均一的地幔中的传

播有助于约束中-下地幔的速度结构，进而讨论小

尺度不均匀体的物质属性和形成的温压条件. 由于

介质自身的复杂性，计算非均匀介质中地震波传播

只在少数条件下具有解析解，比如弱不均一介质

中的单次散射（Aki  and Chouet,  1975; Leyton and
Koper, 2007）和全空间各向均匀介质中的多次散射

（Wu, 1985; Zeng, 1991），因此在考虑复杂散射体

模型的时候，多采用数值计算的方法模拟地震波在

非均一介质中的传播. 随着大型计算机计算能力的

飞速提高，有限差分方法和谱元法等数值计算方法

得到了充分发展，从最早仅能模拟局部区

域二维随机散射介质中地震波传播（Frankel and
Clayton,  1984, 1986），发展到近二十年三维全球

波场的计算（Komatitsch and Tromp, 2002; Nissen-
Meyer et al., 2014）. 但是数值模拟方法依旧面临在

计算中、高频地震波波场时计算量大这个难题，因

此对于三维全球波场的模拟，一般无法计算高于

1 Hz的波场，从而无法模拟和解释下地幔或者地

核高频散射波的观测.
为了克服这一难题，借鉴了粒子物理和天体光

学物理输运方程，Wu（1985）引入辐射转移理论

解决了多次散射条件下散射衰减和本征衰减的分离

问题. 基于此方法，地震学家们进一步发展了基于

辐射转移理论的蒙特卡罗方法，从而可以模拟更加

复杂的介质中多次散射的地震波能量场（Gusev
and Abubakirov, 1987; Hoshiba, 1991; Margerin et al.,
2000; Shearer and Earle, 2004; Yoshimoto, 2000）. 这
种方法的优势是可以快速模拟全球高频（>1 Hz）
多次散射的波场，从而成功利用较高频的深部散射

震相的观测来解释地球深部的不均一结构（如 ,
Hedlin  et  al.,  1997;  Peng  et  al.,  2008;  Shearer  et  al.,
1998） . 关于辐射转移理论和蒙特卡罗模拟

的方法细节可以参考 Shearer和 Earle（2004）以

及 Sato等（2012）.

 2    基于地震事件的台阵探测方法和

观测

下地幔不均一性的探测难度较大. 一方面，地

球深部的不均一性比地壳、上地幔中的不均一性弱；

另一方面，很难区分来自地球内部的弱散射与台站
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下方岩石圈的强非均一性对地震波场的影响. 使用

现代地震台阵技术分析来自下地幔的不同类型散射

波，是目前最为有效的探测下地幔小尺度不均一体

及其几何、物性变化的手段.
地震波场的某些部分（图 2）特别适合地球深

部散射体的探测. 当在传播路径上存在弹性性质和/
或密度发生变化的小尺度异常结构时，产生的散射

波通常会以主震相，即沿震源—台站射线路径传

播的地震波的前驱波（ precursors）或后至波

（postcursors或者 coda）形式抵达观测台站，在波

形记录中表现为主震相之前或之后出现的微弱信

号. 这些地震散射震相就成为研究地球内部小尺度

结构的灵敏“探针”. “探针”的波长决定了可以

探测、成像的散射体结构尺寸，例如 1 Hz以上的

远震高频 P波，可以探测到的散射体尺寸通常在

1～10 km范围内. “探针”可以是 P波或 S波波场

相关的散射波，但 S波的周期长，因而检测地球小

尺度结构的能力较为有限（Shearer, 2007）. 这里将

重点介绍与 P波波场有关的系列散射波“探针”，

包括 S-P转换波、P-P前驱波和尾波、P′P′前驱波
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图 1      不同模型的二维随机速度扰动示例. （a）高斯型，a=5 km，σ=0.05，其中 a 是代表相关长度，反映散射体的特征长度，

σ 是 RMS（root mean square）速度扰动 . （b）指数型，a=5 km，σ=0.05. （c）Von Karman 型，a=5 km，σ=0.05，
κ=1.0，κ 控制大尺度和小尺度异常体的比例. （d）Von Karman 型，a=5 km，σ=0.05，κ=0.1

Fig. 1    Example  of  two-dimensional  random velocity  disturbance of  different  models.  (a)  Gaussian type, a=5 km, σ=0.05,  where a
represents  the  correlation  length,  reflecting  the  characteristic  length  of  the  scatterer, σ  represents  RMS  (root  mean  square)
velocity disturbance. (b) Exponential type, a=5 km, σ=0.05. (c) Von Karman type, a=5 km, σ=0.05, κ=1.0, where κ controls
the proportion of large-scale and small-scale abnormal bodies. (d) Von Karman type, a=5 km, σ=0.05, κ=0.1
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（即 PKPPKP前驱波）、PKP前驱波及其他类型

散射波的探测研究（图 2）.

 2.1    S-P 散射波

S-P散射波是指震源发出的 S波遇到地幔中的

反射面或散射体，发生 S-P转换/散射后产生的地

震波，在震源侧或接收台站侧均可发生（图 3）.
震源侧的 S-P散射波在直达 P波后的有限时窗内抵

达，更易观测到，其主频率较高，约为 1 Hz，是

探测下地幔可能存在的间断面或不均匀体的重要地

震信号（如, Kawakatsu and Niu, 1994）. 由于以下

几点原因，一般将这类地震波视为散射波，而不是

通常意义下的转换波：（1）作为直达 P波的后续

震相通常偏离既定的大圆路径；（2）理论上 S-P
的慢度小于直达 P波，但在很多实际观测中，却显

示出正的慢度异常值；（3）邻近区域多个地震事

件的 S-P波的转换深度往往不一致，甚至相差很

大. 因此，我们更一般性地将它们视为散射波，而

不是大尺度或全球性间断面上的转换波.
台阵技术在探测下地幔散射体时起到了至关重

要的作用. 地震台阵分析方法发展自 1960年代，是

一类用于提高微弱天然地震信号和核爆信号检测、

监测能力的方法（Rost and Thomas, 2002）. 利用不

同“探针”探测下地幔散射体的过程中广泛用到了

台阵技术. 这里将以 S-P散射波“探针”为例，结

合下地幔小尺度散射体探测的特点，详细介绍包

括聚束方法（beamforming）、速度谱分析（velocity
spectral analysis）、频率-波数域分析以及偏移分析

等（Rost and Thomas, 2009）台阵技术的原理和应

用.
聚束是一种提高数据信噪比、消除不必要干扰

源信号，实现深部微弱信号检测的技术. 聚束方法

最早源自相控阵雷达领域，用于目标的搜索和跟

踪 . 聚束方法可实现信号在发射端和接收端的改

造，前者可激发定向的信号源，后者可实现从多方

向数据集中提取相关方向的信号. 早在 1960年代，

Bodine等（1956）基于聚束方法提出可产生特定方

向地震波的思想，实现了源端单频信号源的控制，

该方法主要运用在地震勘探领域，通过精确控制各

震源的起震时间或相位，实现特定方向地震波的激

发. 而接收端聚束方法的运用最早是在天然地震领
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图 2     散射波射线路径示意图. 菱形为深部地幔散射体，五

角星为地震事件，三角形为地震台站. 实线代表地表

台站接收到的不同体波震相的射线路径，如直达

P波、PP、PKPPKP以及 PKIKP波. 虚线代表上述体

波震相，经过深部地幔散射体散射后的射线路径. 图
中还示意了一种新震相 PdpP的射线路径，原 PP震

相经由散射体散射，到达地表反射一次再被台站所

接收

Fig. 2   The schematic diagram of scattered wave ray path. The
diamonds represent  deep  mantle  scatterers;  the   penta-
grams represent  seismic  events  and  the  triangles   repre-
sent  seismic  stations.  The  solid  lines  represent  the  ray
paths of different body wave seismic phases received by
surface stations,  such as  the direct  P,  PP,  PKPPKP and
PKIKP waves.  The  dotted  lines  represent  the  ray  paths
of the seismic phases scattered by the deep mantle scat-
terers. The figure also shows the ray path of a new seis-
mic  phase  PdpP.  The  original  PP  seismic  phase  is  first
scattered by the scatterer, and then reflected on the sur-
face once, before received by the seismic station
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图 3     SdP转换波示意图. 震源发出的 S波遇到地幔中深度

为 d 的不连续面或散射体，发生 S-P波的转换，最

终被地表台站所接收

Fig. 3   The schematic diagram of SdP converted wave.  The S-
wave that  emitted by the source will  meet  the disconti-
nuity or scatterer located at depth of d; it will then con-
vert to P wave before received by the station
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域，例如，Shen（1979）采用自适应聚束方法检测

到来自地球深部的微弱信号，证明了聚束方法具有

压制地震背景噪声的能力.
大多数台阵方法都假设入射波以平面波的形式

到达阵列，这对于远震事件的波前面是一个很好的

近似. 台阵记录到的某个震相在各个子台站之间具

有相似或相近的波形，只是到时有一定的偏移. 将
以一定后方位角和慢度传播的记录信号进行适当的

时间偏移后叠加，则所有与后方位角和慢度相匹配

的信号会增强，聚束方法因而可以有效分离记录信

号的相干和非相干部分（Douglas,  1998; Rost and
Thomas, 2002）. 在叠加过程中，慢度矢量是关键.
基于不准确的慢度和后方位角值的叠加会削弱信

号振幅并导致信号失真. 同时，台阵下方的波速局

部变化也可以造成慢度和反方位角偏离理论值

（ Berteussen,  1976;  Krüger  and  Weber,  1992） .
Vidale（2019）提出了利用“对跖点事件”（antipodal
event）校正近垂直入射条件下，由于台阵下方的波

速局部变化导致慢度和反方位角偏离的方法，但是

大角度入射条件下的偏离仍然缺乏有效方法加以校

正. 因此，聚束方法对于分布相对均匀的中、小孔

径台阵，波形表现出相似或相干的阵列较为适用.
速度谱分析是常用的提取台阵记录中相关信号

的到时、慢度信息的方法，是在波形聚束的基础上

获取速度能量谱随时间变化图像的分析过程. 多台

站叠加压制了噪声信号，极大增强了相关信号. 通
常认为速度谱图中的能量显著点指示了相关信号的

入射，进而可以拾取信号的到时、慢度等信息，并

分析其来源. 常用的叠加方法有简单的线性或非线

性叠加，后者包括 N 次根叠加（Kanasewich et al.,
1973; Muirhead,  1968）、相位加权叠加（Rost  and
Thomas,  2002; Schimmel  and  Paulssen,  1997）和双

重自助叠加方法（dual bootstrap stack, DBS, Kore-
naga, 2013）等. 相比于线性叠加，N 次根叠加可以

更好地突出相关信号，并提高慢度分辨率（Muir-
head and Datt, 1976; 周元泽和王卓君, 2011），但会

造成波形的畸变，因此无法从叠加结果中直接提取

有效波形信息. 在实际应用中，多采用线性和非线

性叠加相互配合的方式准确提取主能量团的到时、

慢度和振幅特性. 由于 S-P散射波和直达 P波在远

场的射线路径几乎重合，其相对到时差主要取决于

散射体距震源的深度，因此可以较为精准地确定散

射体的空间位置.
在实际观测中，由于中下地幔散射体的尺度较

小，且几何形态不规则，产生的 S-P散射波往往会

偏离震源-台站的大圆弧面方向，因而还需要辅助

其他台阵分析手段，例如频率-波数分析，对信号

的入射方向进行确定. 频率-波数分析是一种可以同

时提取相关信号慢度和入射后方位角的方法. 通常

的做法是，截取台站观测记录一定时窗内的波形，

将其变换到频率-波数域后进行叠加. 因为可以对水

平面一定范围内的波数进行计算，得到不同方向和

慢度下该波形记录叠加后的能量，对应的能量最强

处就代表了搜索到的入射信号. 该方法对信号有较

高的频率分辨率，但对时窗的选取要谨慎. 通常在

完成速度谱分析并读取到时后，在目标信号附近很

短的时窗（一般为几秒钟）内做分析，可以得到稳

定有效的结果.
基于地震台阵记录的偏移成像方法也被广泛用

来精确确定地幔深部异常体的空间位置. 地震偏移

成像技术的核心是把在地表观测到的地震波能量投

射归位到地下的某位置处. 下地幔散射体探测中较

为常用的有 Semblance Coefficient方法（SC方法）

和 Joint Likelihood（JL方法）方法等（Kaneshima
and  Helffrich,  1998;  Kaneshima,  2019;  Neidell  and
Taner, 1971）. 其基本原理都类似于地震勘探中的

偏移过程（图 4），即将感兴趣的有限区域划分为

离散的三维网格点，视每个网格点为潜在的散射点，

从震源和台站两端追踪地震射线路径到每个离散化

的散射点，定义一个波形相似系数（如 SC值或

JL值），计算每个潜在散射点上的波形相似系数

值，该值越大，存在相关信号的可能性就越高，该

点为真实散射点的可能性也就越大.
应用 SP散射波“探针”探测下地幔不均匀体

的优点主要体现在：（1）由于入射 S波和散射

P波之间存在较强的速度差异以及主频较高

（~1 Hz），在定位下地幔散射体时具有很高的分

辨率（Kaneshima,  2016）；（2）在地震波形记录

中偶尔会出现信噪比极高的 S-P波震相，甚至在单

个波形记录中都可肉眼观测到，因此可以通过对该

震相的波形分析来获知散射体的几何特性和弹性性

质（如 , He  and  Zheng,  2018; Kaneshima and  Helf-
frich,  1999; Niu, 2014; Yuan et  al.,  2021; Zhang B et
al., 2020） . 该方法的局限性表现为：（1）作为 P
波的尾波，微弱的 S-P散射波通常会被深度震相

pP、sP湮没掉，因而可利用的信号时窗有限；（2）
尽管理论上可以利用浅源地震探测更大深度范围内

的异常体，但在实际分析中，为了避免复杂震源过
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程、深度震相以及地表、地壳浅层多次反射波的干

扰，通常都会选用发生在俯冲地区的中等强度中深

源地震事件，因此 S-P散射波方法可以探测的地幔

空间范围有限，一般只局限在现今仍然活跃的俯冲带

地区.
S-P散射波“探针”是应用最为广泛的下地幔

散射体探测方法（如, Wang and He, 2020; Yang and
He, 2015），相关研究很多，这里仅介绍部分典型

的 围 绕 环 太 平 洋 俯 冲 带 开 展 的 应 用 研 究 .
Kawakatsu和 Niu（1994）较早利用深源地震产生

的 S-P转换波及台阵叠加方法，揭示了汤加俯冲带、

日本海及印尼弗洛勒斯海域存在 920-km深度间断

面，并推测可能是全球性间断面. Castle和 Creager
（1999）发现伊豆-小笠原海沟下地幔中存在南北

走向的倾斜不均匀体，结合层析成像结果认为与俯

冲的古老洋壳有关. Vinnik等（2001）则发现了环

太平洋地区存在 900-km、1 200-km及 1 700-km深

度的中、下地幔间断面，认为有可能是全球性的间

断面，但在深度和强度上存在横向差异. Kaneshima
和 Helffrich（1999）通过对马里亚纳一次主震及其

前震、余震的研究，揭示出下地幔中部存在着弹性

性质变化较大的不均匀体；其后续研究（Kaneshima
and Helffrich, 2003）继续揭示出马里亚纳东北区域

1 000～1 850 km深度范围内存在多条近平行的异常

体；在西太平洋地区也陆续发现了小尺度（~10 km）

散射体的存在，认为可能是早期地幔混合的结果

（ Kaneshima  and  Helffrich,  2009,  2010） .  Li和
Yuen（2014）在我国东北、俄罗斯锡霍特山以及

日本海地区发现了分布于 920～1 200 km深度处的

散射体，由于散射体和现今滞留在地幔过渡带内的

俯冲太平洋板块在空间位置上不相关，认为它们是

古 Izanagi板块俯冲进入下地幔的残留体 .  He和
Zheng（2018）在伊豆-小笠原、秘鲁等俯冲地区

930～1 500 km深度处探测到多处下地幔散射体

信号，认为和俯冲过程产生的小尺度组分异常相

关 .  Haugland等（2017）利用南美洲深源地震在

USArray台阵的波形记录，在 1 750 km深度处探测

到 10 km厚的散射体. 尤为特殊的是，这些记录的

S-P震相振幅异常显著，极性为负，非常适合开展

细致的波形正演模拟. 结果表明散射体的 S波速度

异常在−1.6%～−12.4%之间，代表了俯冲进入下地

幔的洋中脊玄武岩残片，可以用该深度温压条件下

后斯石英相变产生的剪切软化效应来解释 .  Rit-
sema等（2020）注意到 USArray台阵记录中，有

两次深源地震事件在横跨 2 000 km的所有台站记录

中都展示出较为清晰的 S-P震相，且表现出先负后

正的极性. 通过对极性和波形特征的正演模拟明确

揭示出约 10～20 km厚的洋壳在下地幔顶部发生弯

折，表明俯冲洋壳即使在俯冲到黏性陡增的下地幔

后，仍能保持 10～20 km的厚度.

 2.2    PP 前驱波

PP前驱波是 P波在间断面或异常体底部一次

反射后的震相，其慢度和在自由表面反射的 PP波

接近但略小于 PP波. PP前驱波可能源于上地幔间

断面上的对称反射（如, Shearer, 1990），也可能来

自于地表或者深部界面/异常体的非对称反射（如,
Weber and Wicks, 1996）（图 2）. 宽频带地震记录

中的 PP前驱波常被用来探测全球性地幔间断面

——660-km和 410-km界面的起伏和性质变化

（如 ,  Rost  and  Weber,  2002），但由于周期较

长，主频通常都低于 20 s；因此，相应的菲涅尔带
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（Fresnel zone）大，分辨率较为有限（如, Day and
Deuss, 2013）.

这里提及的 PP前驱波是指在远场波形记录中，

PP波之前数十至百秒抵达，可以在高频、宽频带

地震台阵中观测到的短周期地震波能量，其主频约

为 1 Hz，在定位下地幔散射体时具有较高的分辨

率（Bentham and Rost, 2014）. 与 S-P散射波不同，

PP前驱波的散射点不局限于震源附近区域，因此

利用台阵分析技术搜索大圆路径附近一定区域内的

地震波能量就可以获得散射体的全球性分布（如,
Bentham and Rost, 2014; Rost et al., 2008）. 由于 PP
前驱波信号十分微弱，要想进一步利用波形的振幅

信息获取可靠的散射体弹性性质和几何尺寸等则较

为困难.
Rost 等（2008）较早利用短周期地震台阵 PP

前驱波观测研究了下地幔不均匀体的全球性分布.
在观测记录图中，发现了很多偏离大圆路径的高

频 PP前驱波能量，认为是由下地幔小尺度不均一

体产生；在汤加、马里亚纳海沟下方的散射体的空

间分布还勾勒出一条连续、延伸到至少 1 000 km深

度的倾斜结构，和古老的大洋岩石圈俯冲相关 .
Bentham和 Rost（2014）利用偏离大圆路径的 PP
前驱波，在西北太平洋俯冲地区下方探测到约 300
个不均匀体，分布于伊豆 -小笠原 /马里亚纳

俯冲地区的系列散射体则勾画出一个倾斜、延伸到

1 480  km深度的准平面结构；在古印度尼西亚

（Ancient Indonesian）俯冲海沟附近，发现了直至

1 880 km的准平面散射结构. 实际上，他们认为这

些观测到的 PP前驱波大部分是由于地壳或上地幔

散射体造成. Bentham等（2017）通过对全球台网

叠加的 PP前驱波包络线的能量分析，提出下地幔

1 000～1 800 km范围内统计意义上的不均匀性强度

为 1%.

 2.3    P'P'前驱波

P'P'前驱波即 PKPPKP前驱波（图 2），提供

了另一种探测全球范围下地幔散射体分布的方法，

其主频高（可以达到~1 Hz），入射角较小且具有

近对称的菲涅尔带，因此在检测小尺度异常时横向

分辨率可以达到~200 km，垂向分辨率可达~5 km
（Schultz  and  Gu,  2013） . LeStunff  等（1995）利

用 P'P'前驱波探测到了中地幔散射体，认为是非洲

南部下地幔顶部 785-km深度处的间断面. 之后的研

究则发现他们观测的 P'P'前驱波信号应该是非对称

路径的 PKPPdiff 或 PdiffPKP震相（Zhang  B  et  al.,
2020），因而新的结果不支持非洲南部 785-km间

断面的存在.
Schultz等（2014）提出了基于反卷积、叠加、

Radon变换和深度偏移的数据分析步骤，利用 P'P'
前驱波探测到纳斯卡-南美洲俯冲带 700～800 km
深度的异常体，同时还探测了地幔过渡带深度的反

射界面，并对界面的性质，例如尖锐程度（sharp-
ness）等做了细致讨论. Rost等（2015）则较为系

统地探讨了利用中等孔径台阵 P'P'前驱波探测不同

深度下地幔散射体的能力；其后 Frost等（2018）
系统地利用中等孔径台阵 P'P'前驱波探测和定位了

下地幔中散射体的位置，发现下地幔顶部及底部

D″层内的散射体最为丰富，并分析了下地幔散射体

与大尺度速度层析成像、横向速度梯度变化、深部

热点和俯冲板片位置的空间相关性，探讨了下地幔

散射体的动力学成因.

 2.4    PKP 前驱波

PKP前驱波（图 2）通常被认为是由 D″层、

CMB的地形起伏或下地幔最底部的不均一性造成

（如, Shearer et al., 1998; Wen and Helmberger, 1998;
左兆荣 ,  1983） .  PKP是透过外核的 P波−
PKPbc 和 PKPab 两支在核幔边界处发生散射，以

PKPdf 的前驱波形式被观测到. 这类高频前驱波的

振幅通常较强，很早就在地震记录图中观测到

（ Gutenberg  and  Richter,  1934） .  Cleary和 Had-
don（1972）较早分析了这类散射地震波能量的来

源，也正由于其对核幔边界区域以及地幔最深部异

常结构的独特敏感性，PKP前驱波得到了广泛的

应用.
利用 PKP前驱波探测散射体的问题主要体现

在，定位的分辨率往往很低，尤其是散射体的深度；

且源侧散射和接收侧散射均会出现非唯一性 . 对
于这种散射，通常很难研究单个散射体的特性，因

此多用随机过程来描述（Hedlin et al., 1997; Hedlin
and  Shearer,  2000） . 如果可以较高精度获得与

PKPdf 相关的射线方向和到时，则可以用于刻画局

部散射体的特征（如 , Cao and Romanowicz, 2007;
Frost et al., 2013; Ma and Thomas, 2020; 沈旭章和周

蕙兰 ,  2009;  Thomas  et  al.,  1999;  Wen and   Helm-
berger, 1998）.

 2.5    P-S 散射波
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从震源处发出的 P波在地球深部的界面或者散

射体上发生散射，生成 Ps散射/转换波. 其探测方

法和分析过程与接收函数方法探测Moho面、地幔

过渡带间断面基本一样.
Shen等（2003）在冰岛、夏威夷等存在热物

质上涌的地区发现了中地幔 1 050 km深度处的不连

续面，认为其不是全球性间断面，界面上下速度的

变化支持地幔内部存在不同化学储库的地幔动力学

模型. 在地中海地区地震记录的接收函数波形上，

出现了对应于下地幔 860 km、900 km、1 200 km 和
1 320 km深度上的 Ps转换波，暗示了在局部地域

存在对应深度的反射界面（van der  Meijde  et  al.,
2005）. Jenkins等（2016）利用 P-S转换波研究了

西欧下方的下地幔浅部不均匀性，发现欧洲和北大

西洋下方 800～1 400 km深度范围内存在地震速度

跳跃，主要出现在 975～1 050 km深度之间，并认

为这种不均匀性是由化学性质不同的地幔柱物质的

相变引起，也或者是由上升地幔柱裹挟的小尺度化

学不均匀体所引起.

 2.6    其他地震散射波探测方法

剪切波类型的散射波也可以作为探测下地幔不

均匀体的“探针”. 例如 ScS多次反射波、SS前驱

波等，它们的优点是可以探测台站稀少的海域地区

地下深部间断面的起伏或异常体的存在. Courtier
和 Revenaugh（2008）利用 ScS多次反射波提取了

SH波反射率随深度的变化，检测到北美洲和汤加

地区下地幔存在明显的波阻抗界面，解释为中地幔

深度的界面或者散射体. 但 ScS多次反射波的主周

期一般都低于 20 s，难以识别小尺度异常体.
SS前驱波是更为常用的探测中、大尺度异常

结构的“探针”，它不受观测台站和地震事件不均

匀分布的约束，可以探测散射体的全球性分布 .
Waszek等（2018）利用长周期 SS前驱波，系统探

寻了全球范围的下地幔反射体（reflector）的分布

和特征，在 800～1 300 km深度范围内发现了横向

尺度 500～2 000 km的反射体，叠加后的前驱波呈

现出不同的地震波极性，与地震层析成像给出的速

度异常的相关性也暗示了中、下地幔深度范围内广

泛存在物质成分的不均一.
在震中距大于 80°的远场地震记录中，PP还存

在另一种类型的前驱波（记为 PdpP或 PPdp波），

通常在速度谱图中可以清楚看到. 它们往往在 PP震

相之前 20～50 s时窗抵达，慢度更低，介于直达

P波（或 Pdiff 震相）和 PP波之间（袁野，2021）.
PdpP波代表了从震源出发的 P波在深度为 d 的反

射/散射体顶部反射后又在地表发生一次反射后的

震相（图 2），可视为震源侧的反射；而 PPdp波
则是对应的在台站下方某深度散射体上的反射波.
如果严格沿着大圆路径传播，这两个 PP前驱波信

号将具有同样的走时和慢度. 袁野（2021）利用这

种特殊的 PP前驱波，在斐济-汤加下方探测到了分

布在 700～1 500 km深度范围内的一系列中地幔散

射体，通过对能谱图的正演模拟表明其尺度至少要

大于 10～20 km，且西北-东南向的横向分布范围至

少大于 3 500 km. 这样广泛的分布意味着该散射体

很可能和停滞在 1 000  km深度处的俯冲板块

有关.

 3    背景噪声提取体波探测下地幔散

射体

随着对地震波传播理论的深入认识、计算能力

的提升和观测数据的增加，以地震干涉理论为基础

的地震背景噪声成像方法得到迅速发展. 通过台站

之间的背景噪声互相关函数可以得到台站间近似的

格林函数，进而获取较高分辨率的地球介质速度成

像（图 5）. 由于面波噪声源在背景噪声源中占主

导地位，很容易从相关函数中提取出来，地震背景

噪声面波成像在过去十几年里迅速发展成为获取

高分辨率的地球浅部及上地幔速度成像的一种常规

手段.
从地震背景噪声中提取体波，特别是来自于深

部地幔的体波信号极具挑战性 . 主要原因在于：

（1）大部分噪声源都位于地球表面，产生稳相体

波信号的噪声源有限，体波稳相区狭窄；（2）体

波信号相对于面波信号能量弱、频率高、衰减更快

（Forghani and Snieder, 2010）. 近年来，随着对噪

声源的深入认识以及密集观测数据的获得，噪声

提取体波信号已获得成功并逐渐应用于地球内部

结构的解译中 . 例如，从背景噪声中提取莫霍面

反射波（Xie et al., 2021; Zhan et al., 2010）以及上地幔

间断面反射体波（如 , Feng et al.,  2017; Poli  et  al.,
2012）；从 5～40  mHz的长周期背景地震波场

（seismic hum，也叫“地嗡”，Benioff et al., 1959）
中提取全球尺度多种类型体波传播；从地震尾波

中提取通过内核的 PKIIKP-PKIKP两次往返波
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（Wang T et al., 2015）等，都是近年来颇具代表性

的地震噪声提取体波信号的研究工作.
Zhang L等（2020）首次尝试了从地震背景噪

声中提取来自下地幔散射体的体波信号. 研究者们

利用东北亚地区布设的密集地震台阵数据，在前人

提取上地幔间断面反射体波方法的基础上发展了共

反射点短程叠加方法，用以突显更加微弱的来自下

地幔散射体上的信号. 在叠加后的波形中，不仅清

晰观测到地幔过渡带上下界面的 PP反射波，同时

在部分曲线 200～220 s处发现了来自于下地幔的

PP反射体波信号（图 6a）. 为确定该噪声提取信号

的性质和位置，研究者们还对比分析了天然地震产

生的远场 S-P散射波，发现地震噪声提取的 PP体

波信号反射点和天然地震 S-P震相转换点的空间位

置极其接近，很可能来自于同一个散射源. 对噪声

PP震相和地震 S-P转换波的联合波形模拟显示，

当 S波、P波速度及密度异常分别为−7.2 %、0.2 %及

0.6 %时，理论地震图与观测结果拟合最佳（图 6b）.
这表明探测到的下地幔散射体可能源自俯冲并进入

到下地幔的洋壳，很可能与古老的 Izanagi俯冲板

块在深部的残留体相关（Li and Yuen, 2014）.

 4    下地幔散射体的深度分布

由于各种地震波“探针”具有不同的分辨率，

地震波传播路径的差异也决定了其对不同构造区域

采样的不同，因此对散射体的位置分布做简单比较

并没有实质性的意义. 但散射体的深度分布可以反

应地幔不均匀性在深度上的变化，蕴含了全球地幔

深部结构、地幔流变性以及地幔对流相关的重要

信息.

我们以 Kaminsky（2017）工作中统计得到的

1998—2017年间下地幔不均匀体数据为基础，收

集了 2018年至今不同学者利用地震学方法探测到

的下地幔散射体深度信息，共 206个数据，其中绝

大部分来自于 S-P散射波“探针”的结果，还有部

分来自 PP、SS前驱波研究（He and Zheng, 2018;
Kaneshima,  2018,  2019;  Ritsema  et  al.,  2020;  Schu-
macher  et  al.,  2018; Waszek et  al.,  2018; Yuan et  al.,
2021）.

从图 7可以看出，地幔深部大致可勾勒出三个

主要的非均匀区域：（1）660～1 300 km的下地幔

浅部是不均匀性最为强烈的区域，在该区域观察到

分布较为广泛的散射体，占据了整个下地幔非均匀

体的 70%以上；（2）1 300～1 900 km的下地幔中

部，约 20%的下地幔散射体在该深度范围被探测

到；（3）1 900 km之下的下地幔深部，只观测到

极少数的散射体分布. 其中，在下地幔浅部 800～
900 km、中部 1 500～1 600 km处分别存在两个极

大峰值.
由于 S-P数据占据了统计数据的 78%，因此在

进一步理解图 7所示的散射体深度分布时，首先需

要考虑 S-P散射波分析中通常采用的深源地震对板

块俯冲区域下地幔采样的固有偏差. 由于时间窗口

长度有限（一般取直达 P波后的 15～150 s），S-P
方法无法研究下地幔最深的 600 km，也即深度超过

2 200 km的区域 . 另一方面，该方法在深度超过

1 800 km区域很少探测到散射体，部分原因可能在

于存在地震射线的采样偏差，但更有可能反映了某

种具有地球物理意义的客观现象，即不均匀性和散

射强度从某个深度起发生了很大变化. 有研究表明

俯冲洋壳中的斯石英相变受到 Al和 H2O含量的影
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响，最大相变深度约为 1 700 km左右（Tsuchiya et
al., 2004），和探测到的绝大多数散射体都分布在

1 700 km以浅的深度范围较为一致. 在 1 000～1 100
km深度处分布有较多的散射体，这和地震层析成

像结果中给出的俯冲板块穿过地幔过渡带后在

900～1 200 km深度发生停滞也较为吻合，在某些

热点区域也发现上涌的地幔柱在~1 000 km深度发

生偏转（Durand et al., 2017）. 这是否意味着某个

深度处地幔黏滞度的变化，还是暗示一个源自于不

同矿物组分的化学变化面，甚至发生在 40～70 GPa
的 Fe自旋状态转变（如, Nomura et al., 2011）也带

来了部分影响？这些问题都需要对下地幔散射体的

位置、深度、几何形态和物性给出更精准的约束，

进而从下地幔散射体对地球深部的“采样”中获取

地幔组成、溯源洋壳物质，帮助认识和理解地球演

化过程中最重要的地幔对流过程.

 5    下地幔散射体探测的思考和展望

在探测方法上，基于地震台阵的分析方法在探

测地球深部结构中起到了重要作用，但也具有一定

的局限性. 例如，台阵分析方法对台站数量和布设

方式有一定的要求，除了需要台站布设得密集外，

对台阵形状和孔径也有些特定的要求：孔径过小，

台阵分析对于信号的慢度分辨率不够；孔径过大，

则入射波前面不可视为平面波，不再满足多数台阵

分析要求的入射波波前面必须是平面波的基本假

定. 对于下地幔小尺度散射体的探测，需要根据所

研究目标对台阵孔径的大小加以合理限制或做适当

的子区域划分. 这在前人的研究中已有很好的例证

 

80

120

160

200

240

时
间

/s

50 100 150 200

距离/km

0.20

慢度/(s·km−1)

−1−0.2 0 1

振幅

P410P

P660P

X 信号

振
幅

时间/s

0.1

0

−0.1

190 200 210 −1.0 −0.5 0 0.5 1.0

0.3

0.2

0.1

0

δρ=0.6%

δρ
/%

δa
m
p

h=10 km

h=20 km
h=20 km

h=30 km

2.5

2.0

1.5

1.0

0.5

0

obs

δVP=0.2%

δVP/%

(a)

(b)

图 6      利用地震干涉技术提取下地幔散射体反射信号. （a）慢度谱与相位加权叠加的结果. 可以看到清楚的下地幔散射体 X
信号；（b）下地幔散射体上的 PP体波震相的理论波形模拟. 测试异常体厚度与速度模型对结果的影响（修改自

Zhang L et al., 2020）
Fig. 6    Body wave reflected from the lower mantle scatter is retrieved from noise cross-correlation. (a) Through the superposition of

slowness spectrum and phase weighting, we can find the X signal of lower mantle scatterer clearly; (b) Synthetic seismograms
calculated for PP phase and the test for the influence of thickness of the scatterer and velocity model (modified from Zhang L
et al., 2020)
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（如, Kaneshima, 2019）. 另外，如果能够使用或发

展适当的地震台阵方法，浅源地震在 S-P探测中很

可能和深源地震一样有用，这样就可以打破该方法

只适用于活跃俯冲地区的有限地幔探测空间范围的

限制（Pavlis, 1992）.
散射体都是有限尺寸的，除去空间位置外，还

需要对不均匀体的性质，包括几何形态、物性变化

等加以约束. 这些特征理论上可以从散射波的振幅、

波形中获取. 但一些因素使得进一步估测小尺度不

均一体的性质十分困难. 例如，绝大多数散射信号

都很微弱、信噪比低，很难直接利用振幅和波形信

息对物性变化给出准确的约束；震源位置的微小差

异会导致散射点的不同，进而显著影响同一个阵列

内的观测波形，导致不同的叠加结果可能相差较大；

另一方面，同一个散射体的信息又可能反应在相距

很远的台阵波形记录中. 这无疑加大了微弱信号提

取的难度，但同时多个独立地震台阵的观测也提供

了多角度约束散射体空间位置和几何形态的可能

性. 以 S-P转换波为例，在个别观测中出现过很强

的 S-P散射波情况，其振幅与在 660-km间断面上

的 S-P转换波能量相当甚至更强. 这些散射波的强

度取决于散射体的几何结构、台站的场地效应和速

度异常值大小，但在多数情况下，这些因素都未

知. 在某些形状复杂的界面上，S-P转换波的聚焦

和散焦作用也需要评估，以解释散射波的振幅. 它
还强烈地依赖于震源位置和震源处 P波和 S波的辐

射花样等. 因此，很难对散射振幅进行可靠的理论

预测. 这就要求研究者在分析散射波的波形时，要

小心避免过度解释，并将解释限制于某些稳健的特

性上（Korenaga, 2015）.
从背景噪声中提取下地幔体波信号提供了一种

新的下地幔不均匀体探测思路. 基于地震干涉理论

的背景噪声互相关方法等价于把其中一个台站变成

虚拟的震源. 这种“去源化”思路具有传统地震方

法无法比拟的优势，能避免震源位置的不确定性和

震源时间函数复杂性所带来的不利影响；同时能够

克服震源的空间局限性，实现更好的数据覆盖以满

足对不同构造区域的采样. 更为重要的是，噪声中

体波信号的成功提取使得联合利用天然地震事件和

噪声源，实现多种地震波（例如 P波和 S波）联合

约束下地幔散射体弹性性质成为可能.
除此之外，目前的多数研究都聚焦于俯冲带下

方，而对板内，特别是热点及地幔柱区域覆盖较少，

未来需要增加对这些区域的研究以认识不同构造背

景下的小尺度不均匀体分布规律. 同时要综合考虑

不同地震“探针”频率的差别和采样的有偏性，对

下地幔不均一体空间分布特征、几何特性及异常强

度作出更加准确、定量的描述.
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图 7      散射体深度分布直方图. 横坐标为探测到的散射体深度，纵坐标为频率，N 为总计收集到的散射体数目. 超过 70%的

散射体分布在下地幔浅部，20%的散射体分布在下地幔中部，而下地幔底部具有极少数的非均匀性

Fig. 7    The distribution histogram of the scatterers' depth. The horizontal and vertical coordinates are the depth of the detected scatter-
ers and the frequency. N is the total number of scatterers collected. More than 70% scatterers are distributed in the shallow part
of the lower mantle, 20% scatterers are distributed in the middle of the lower mantle, and only very few inhomogeneities at the
bottom of the lower mantle
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在这个过程中，可以将基于人工智能的无监督

“数据驱动”思想引入到地幔小尺度不均匀体的探

测中（Ward et al., 2021）. 在理论认知有限的情况

下，自动搜索、检测不同类型的地震波“探针”，

攫取复杂地震观测中的信息，特别是挖掘出为数不

多的强振幅波形特征，帮助研究者更加快速、精准

地探明地球深部小尺度散射体及其结构特征，进而

结合高温高压矿物物理实验结果及动力学数值模拟，

认识不均匀体的成分，揭示不均匀体的形成机制及

在整个地球动力学演化过程中的作用.
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