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用压缩感知方法研究大地震的破裂过程
———方法与研究进展
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摘要：通过观测方法来研究大地震的破裂过程是认识地震破裂物理规律最重要的手段之一．本文较
为详细地介绍了基于稀疏反演理论的压缩感知方法及其在研究大地震破裂过程中不同频率能量释

放的时空分布中的应用，着重介绍了采用压缩感知算法所获得的俯冲带特大逆冲型地震与频率及
深度相关的能量释放过程，并讨论了该过程与随深度变化的同震断层滑移量和早期余震分布之间
的关系．这为认识俯冲板块表面随深度变化的摩擦性质和俯冲带大地震的破裂规律提供了重要的
观测结果．最后本文讨论了通过观测手段研究大地震破裂过程的现状和未来，并展望了压缩感知算
法在研究地震破裂能量释放及其他地震学和地球物理学领域中的应用．
关键词：地震破裂过程；压缩感知算法；地震能量释放；俯冲带逆冲大地震
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０　引言

自从２１世纪以来，地球上发生了近百次震级超

过７．５级的大地震（图１），超过８级的地震有２０余
次，其中包括多次破坏性极强的大地震，如２００４年
在印尼发生的苏门答腊（Ｓｕｍａｔｒａ）９．２级地震、２００８
年在中国四川发生的８．０级汶川地震以及２０１１年
在日本发生的９．０级Ｔｏｈｏｋｕ地震．地震所引发的
灾害有的是由于地震造成地表强烈运动而导致建筑

物倒塌所造成的，例如汶川地震；有的是由于强震所
引发的次生灾害所造成的，例如海啸、洪灾、山体滑
坡、泥石流等．尤其是发生在俯冲带的特大逆冲型地
震往往会使海底发生很大的位移，从而引发大海啸，

并造成巨大的人员伤亡，例如２００４年的印尼苏门答
腊地震和２０１１年的日本Ｔｏｈｏｋｕ地震便是两个典
型的代表．由于孕震环境的不同及发震断层面上物
理性质的差异，大地震发生的机制及地震所导致的

图１　２０００～２０１３年全球发生的矩震级（Ｍｗ）

等于或超过７．５级的地震分布

Ｆｉｇ．１　Ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎ　ｏｆ　ｅａｒｔｈｑｕａｋｅｓ　ｗｉｔｈ　Ｍｗ　７．５

ｏｒ　ａｂｏｖｅ　ｉｎ　ｔｈｅ　ｗｏｒｌｄ　ｂｅｔｗｅｅｎ　２０００～２０１３

断层破裂过程也存在较大的差异，如２００１年在昆仑
山发生的８．１级走滑型大地震及２００２年在美国阿
拉斯加发生的７．９级Ｄｅｎａｌｉ走滑型大地震都是超
剪切破裂的地震［１］，但很多发生在俯冲带的逆冲大
地震（如苏门答腊９．２级地震、Ｔｏｈｏｋｕ　９．０级地震
等）都以低于 Ｒａｙｌｅｉｇｈ波的速度（１．５～３ｋｍ／ｓ）
破裂［２－３］．
为了更好地认识大地震的破裂范围和强度，并

做好大地震的预警及震后灾害救援工作，地震学家
需要在地震发生后很短的时间内给出地震破裂运动

学过程的物理参数，如破裂面的大小和倾角、断层面
滑移量大小、破裂速度、破裂所释放的能量大小和空
间分布规律等．由于大地震破裂的断层区域范围较
大，一般需要将断层面分成许多子块（子断层面，如
图２所示），从而将大地震的破裂过程由每个子断层
（一般近似为点源）破裂滑动效应的叠加来描述．目
前通常用有限断层反演的方法［４－１１］去获得大地震破

裂的运动学过程（图３（ｂ））．经过多年的发展和验
证，该方法已经从传统的单一地震资料的反演演变
为现今多种资料联合反演的方法；所使用的资料包
括地震波资料、余震空间分布、大地测量资料（来自

ＧＰＳ和ＩｎＳＡＲ等）、地表破裂位移的观测资料及地
质构造模型等．由于反演参数非常多，通常在反演过
程中需要加入较多的假设和模型约束条件，以确保
解的稳定性和可靠性．由此所得到的断层破裂信息
的空间分辨率通常相对较低．
该方法所使用的地震波资料通常为较低频（如

频率低于０．２Ｈｚ）的体波和面波资料．虽然也有学
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其中黑色五角星为起始震中位置，深度为Ｈ０；

红色网格区域显示地震破裂的断层面，每个红色小网格

对应于有限断层反演的子断层；黑色粗箭头为地震破裂

的方向；绿色点为远震体波反投影方法时位于震中深度

平面上的能量反投影网格点；射线路径上不同颜色的区

域代表结构异常体；倒三角形为远震距离的接收台站

图２　大地震破裂断层面及波传播示意图

Ｆｉｇ．２　Ｓｃｈｅｍａｔｉｃ　ｉｌｌｕｓｔｒａｔｉｏｎ　ｏｆ　ｔｈｅ　ｅａｒｔｈｑｕａｋｅ　ｒｕｐｔｕｒｅ

ｐｌａｎｅ　ａｎｄ　ｐｒｏｐａｇａｔｉｏｎ　ｏｆ　ｓｅｉｓｍｉｃ　ｗａｖｅｓ

（ａ）２０１１年墨西哥Ｅｌ－Ｍａｙｏｒ－Ｃｕｃａｐａｈ　Ｍｗ　７．２级地震震中位置及断层分布，图中不同断层面的用蓝色长方形表示，

震中位于红色五角星处，黑色圆圈代表余震；（ｂ）用近场波形数据反演得到的不同断层面上地震破裂所造成的总滑移量；

（ｃ）用高频远震Ｐ波反投影方法得到的位于震中深度平面上的不同时间的能量辐射的空间分布，

其中右下图为总的高频Ｐ波能量辐射分布图，黑色虚线显示断层走向

图３　用有限断层反演方法及高频远震Ｐ波反投影方法研究地震破裂过程的例子（修改自Ｕｃｈｉｄｅ等［１１］）

Ｆｉｇ．３　Ｅｘａｍｐｌｅ　ｏｆ　ｓｔｕｄｙｉｎｇ　ｅａｒｔｈｑｕａｋｅ　ｒｕｐｔｕｒｅ　ｐｒｏｃｅｓｓ　ｕｓｉｎｇ　ｔｈｅ　ｆｉｎｉｔｅ　ｆａｕｌｔ　ｉｎｖｅｒｓｉｏｎ　ａｎｄ　ｈｉｇｈ－ｆｒｅｑｕｅｎｃｙ
ｔｅｌｅｓｅｉｓｍｉｃ　Ｐ－ｗａｖｅ　ｂａｃｋ　ｐｒｏｊｅｃｔｉｏｎ　ｍｅｔｈｏｄｓ（ｍｏｄｉｆｉｅｄ　ｆｒｏｍ　Ｕｃｈｉｄｅ　ｅｔ　ａｌ［１１］）

者尝试用一些近震的高频体波资料去研究地震的破

裂过程，但难度很大，因为高频地震波的传播受介质
非均匀性分布的影响很大．也有一些地震学家用小
震（例如主震之后的余震）的波形作为经验格林函数
去对高频体波的传播效应做校正，然后再去反演高
频数据以获得断层破裂过程［１２］，但目前这种方法的
应用还比较有限．
另外一种常用的用于研究大地震破裂过程的方

法 是 时 间 域 的 反 投 影 算 法 （ｂａｃｋ－ｐｒｏｊｅｃｔｉｏｎ
ｍｅｔｈｏｄ）［１－２，１１，１３－１７］．这种方法通常采用台阵接收的
远震高频体波（通常为Ｐ波）资料的逆时回传和叠
加来获得震源区域高频能量辐射的时空分布和迁移

特征（图３（ｃ）），从而可以很好地刻画地震破裂的区
域和速度．传统的反投影方法需要在时间域和空间
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域做平滑平均以获得较为可靠的能量辐射的时空分

布，但这种处理会导致分辨率的下降．基于远震体波
资料的反投影方法由于体波射线路径在震源区域出

射时基本垂直于地表，所以用该方法研究震源破裂
过程通常不具备深度分辨率［１４］，通常的做法是把能
量反投影至位于震中深度的平面上（图２）．但如果同
时采用直达波震相和深度震相（例如Ｐ波和ｐＰ波），
就可以用反投影方法取得较好的深度分辨率［１８］．

Ｙａｏ等［３］提出了一种迭代反投影的方法，可以
用于更好地确定大地震破裂过程中子震（ｓｕｂｅｖｅｎｔ）
（对应于大的能量释放）的时空分布．该方法假设大
地震整个破裂过程可以分解成若干个小的子震，并
通过子震波形互相关及子震信号逐一剥离的方法去

确定每个可靠子震的时空分布．该方法还通过所获
取子震的到时对每个子震进行了重新定位来提高了

子震位置分布的精度，从而可以更准确地确定地震
破裂的物理参数（如破裂速度）．有的研究采用频率
域的高分辨率反投影算法去研究大地震的破裂过

程，例如 Ｍｅｎｇ等［１９］采用基于 ＭＵＳＩＣ（ｍｕｌｔｉｐｌｅ
ｓｉｇｎａｌ　ｃｌａｓｓｉｆｉｃａｔｉｏｎ）方法［２０］的反投影算法研究了

２０１１年日本 Ｔｏｈｏｋｕ地震破裂时的高频能量释放
特征，该方法比传统的时间域或频率域反投影算法
具有更高的空间分辨率．
反投影方法虽然可以用于研究不同频率能量释

放的时空分布，但低频分辨率很低，通常很难得到周
期大于１０ｓ的低频能量辐射的可靠位置分布［２１－２２］．
特别是如果多个源同时出现，会导致严重的干扰和
混淆现象，从而使得源的定位出现错误．针对这一问
题，Ｙａｏ等［２３］提出了一种新的基于频率域的压缩感
知方法（ｃｏｍｐｒｅｓｓｉｖｅ　ｓｅｎｓｉｎｇ）来直接反演大地震破
裂中不同频率能量辐射的时空分布．该方法在较低
频时仍然具有较高的分辨率，而且可以有效地同时
区分几个源的空间位置，从而可以更好地用于研究
地震破裂时不同频率能量释放的规律．压缩感知方
法是目前国际上应用数学、信号分析和成像领域最
为热门的研究课题之一［２４－２７］，该方法基于信号分布
的空间（或时间）稀疏性假设，可以通过有限的数据
去准确恢复稀疏信号的分布，通常采用基于Ｌｐ（ｐ≤
１）泛数的反演方法精确地反演得到信号的空间（或
时间）分布和能量大小．
大地震在破裂过程中的能量辐射一般发生在破

裂速度或滑移量发生突变的地方［２８－３０］，那么在有限
的时间段内（如５～１０ｓ时间），地震破裂所辐射的

能量的空间分布相对于整个地震的破裂区域而言是

稀疏的．压缩感知方法正是利用了这一特性去研究
地震破裂的能量释放过程．该方法被成功地应用于

２０１１年的日本Ｔｏｈｏｋｕ大地震［２３］的研究中，系统地
揭示了该地震存在与频率相关的能量辐射分布特

征．Ｙａｏ等［３１］接着采用压缩感知方法对比研究了４
个俯冲带特大逆冲地震，发现这几个大地震能量辐
射都存在明显的随频率与深度变化的关系：高频能
量辐射发生于俯冲板块较深的位置，而低频能量辐
射主要集中在俯冲板块的浅部．通过对比同震滑移
和早起余震的空间分布，更好地揭示了俯冲板块随
深度变化的物理性质［３２－３３］．
本文首先将较为详细地介绍压缩感知方法，并

通过测试数据说明该方法较传统的频率域反投影方

法（即波束形成法（ｂｅａｍｆｏｒｍｉｎｇ））在多个信号同时
存在时具有更高的空间分辨率；之后我们介绍用压
缩感知算法研究大地震破裂能量释放时空分布的数

据分析方法，并着重介绍用压缩感知算法获得的俯
冲带特大逆冲型地震破裂与频率和深度相关的能量

释放过程；最后我们将讨论通过观测手段研究大地
震破裂过程的现状和未来，并展望了压缩感知算法
在研究地震破裂能量释放及其他地震学和地球物理

学领域中的应用．

１　压缩感知方法

在本节中，我们将以研究大地震破裂过程中的
能量辐射这个问题阐述压缩感知算法的基本原理、
与反投影方法及波束形成方法的比较、理论测试结
果及分辨率问题．
１．１　压缩感知方法基本原理
大地震在破裂过程中会向外辐射地震波能量，

这些能量会被远场台阵中的Ｎ 个台站接收到．假设

Θ＝（θ１，θ２，…，θＭ）Ｔ 为地震破裂断层面上选取的Ｍ
个可能的震源（能量辐射）位置（如图２所示），

ｘ（ω）＝（ｘ１，ｘ２，…，ｘＭ）Ｔ 为这Ｍ 个震源格点上的复
震源向量（频率为ω）．在频率域中，远场Ｎ 个台站
接收到的地震波谱向量ｂ（ω）可以表示为

ｂ（ω）＝Ａ（ω）ｘ（ω）＋ｎ（ω） （１）
式中，Ａ（ω）为传播矩阵，其第ｎｍ个元素为Ａｎｍ（ω）＝
ｅ－ｉωτｎｍ，τｎｍ为第ｍ 个震源格点到第ｎ个台站的某一
震相（如Ｐ波）的走时；ｎ（ω）为均值为０的高斯白噪
声．对于台阵接收的波形，我们通常会将振幅做适当
的归一化，所以传播矩阵Ａ（ω）忽略振幅变化而仅考
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虑波传播所引起的相位变化．在很多情况下，震源格
点的数目Ｍ 要大于观测台站的数目Ｎ，即Ｎ＜Ｍ，
所以式（１）在理论上会有无穷的震源向量可以满足
该线性方程组．如果考虑到地震破裂过程中能量辐
射位置的稀疏性，我们可以要求震源向量ｘ（ω）是稀
疏的，即仅有Ｋ 个非零的元素，且ＫＭ，如图４所
示，从而恢复稀疏源向量ｘ（ω）的问题可以表达为

　　　珘ｘ（ω）＝ａｒｇｍｉｎ‖ｘ（ω）‖０
ｓ．ｔ．　‖ｂ（ω）－Ａ（ω）ｘ（ω）‖２ ＜ ｝ε （２）

式中，‖ｘ（ω）‖０为ｘ（ω）的Ｌ０范数，其值为ｘ（ω）中
非零元素的个数；‖·‖２表示Ｌ２范数，对于复向量

ａ ＝ ［ａ１，…，ａＮ］Ｔ， 其 Ｌ２ 范 数 为 ‖ａ‖２ ＝

∑
Ｎ

ｋ＝１
｜ａｋ｜槡

２；ε为一小量．当ｘ（ω）的元素个数Ｍ 很

少时，我们可以采用网格搜索或 Ｍｏｎｔｅ－Ｃａｒｌｏ等方法
去搜索得到满足式（２）的解，但通常情况下Ｍ的值会
很大，这种直接搜索方法的计算量往往巨大和难以实
现．且式（２）是属于非凸函数类型的，理论上非常难求
解，而且在噪声存在时解是非常不稳定的［３４］．

图４　模型参数向量为稀疏时的线性系统示意图

Ｆｉｇ．４　Ｓｃｈｅｍａｔｉｃ　ｉｌｌｕｓｔｒａｔｉｏｎ　ｏｆ　ａ　ｌｉｎｅａｒ　ｓｙｓｔｅｍ

ｗｉｔｈ　ａ　ｓｐａｒｓｅ　ｖｅｃｔｏｒ　ｏｆ　ｍｏｄｅｌ　ｐａｒａｍｅｔｅｒｓ

为了有效地求得稀疏解ｘ（ω），我们通常采用基
于Ｌ１范数的反演方法，Ｌ１范数本身为凸函数，可以
采用凸函数优化的方法去求解．在Ｌ１范数框架下，
式（２）可以变换为

　　　珘ｘ（ω）＝ａｒｇｍｉｎ‖ｘ（ω）‖１
ｓ．ｔ．　‖ｂ（ω）－Ａ（ω）ｘ（ω）‖２ ＜ ｝ε （３）

式中，Ｌ１范数定义为 ‖ａ‖１＝∑
Ｎ

ｋ＝１
｜ａｋ｜．引入拉格

朗日乘子λ＞０，式（３）的求解可以等效表达为
珘ｘ（ω）＝
ａｒｇｍｉｎ（‖ｂ（ω）－Ａ（ω）ｘ（ω）‖２＋λ‖ｘ（ω）‖１）

（４）

式中，右边第１项表示Ｌ２范数下的观测数据与理
论数据的误差；第２项为Ｌ１范数下模型参数的正
则化约束，其目的是使得解向量ｘ（ω）稀疏．很多反
演问题通常采用基于Ｌ２范数的数据误差和基于Ｌ２
范数的模型正则化约束，例如绝大部分层析成像反
演问题，其类似于式（３）的数学表达为

　　　珘ｘ（ω）＝ａｒｇｍｉｎ‖ｘ（ω）‖２
ｓ．ｔ．　‖ｂ（ω）－Ａ（ω）ｘ（ω）‖２ ＜ ｝ε （５）

求解式（５）通常会得到模型参数的非稀疏解，即
珘ｘ（ω）的非零元素的个数较大．对于一个三维的实数
域反演问题，即ｘ，Ａ，ｂ均为实数，且噪声为零的情
况下，式（５）的解为模型向量ｘ的Ｌ２范数所对应的
球面在逐渐增大其半径‖ｘ‖２ 时与解平面Ａｘ＝ｂ
的交点（如图５（ａ）所示的黄色交点），很显然在绝大
多数情况下，其解的３个坐标数值均为非零，即解是
非稀疏的．但对于式（３）模型的Ｌ１范数问题，由于

‖ｘ‖１ 对应于是正八面体的面，当逐渐增大‖ｘ‖１
八面体与解平面相交时所得到的交点即为式（３）的
解，通常情况下交点即为正八面体的顶点（如图５
（ｂ）所示的黄色交点），因为顶点仅有一个坐标是非
零的，从而所得的解是稀疏的．

图５　三维情况下模型参数的Ｌ２范数（ａ）和

Ｌ１范数（ｂ）约束反演问题求解的几何示意图

Ｆｉｇ．５　Ｇｅｏｍｅｔｒｉｃａｌ　ｉｌｌｕｓｔｒａｔｉｏｎ　ｏｆ　ｓｏｌｖｉｎｇ　ａｎ　ｉｎｖｅｒｓｅ

ｐｒｏｂｌｅｍ　ｉｎ　ａ　３－Ｄ　ｓｐａｃｅ　ｗｉｔｈ　Ｌ２ｎｏｒｍ（ａ）ａｎｄ

Ｌ１ｎｏｒｍ（ｂ）ｃｏｎｓｔｒａｉｎｔｓ　ｏｎ　ｍｏｄｅｌ　ｐａｒａｍｅｔｅｒｓ

基于模型Ｌ１范数的反演问题式（４）可以采用
内点方法（ｉｎｔｅｒｉｏｒ　ｐｏｉｎｔｓ　ｓｏｌｖｅｒ）［３５］有效地求解，这
里我们采用ＣＶＸ（ｃｏｎｖｅｘ　ｏｐｔｉｍｉｚａｔｉｏｎ）软件包［３６］

进行迭代求解．拉格朗日乘子λ的选取对于获得式
（４）的有意义的解非常关键．对于仅有一个信号源存

在的情况下，Ｙａｏ等［２３］给出λ＝ 槡ｒ　Ｎ（ｒ近似等于噪
声幅度相对于信号幅度的比值）可以很好地权衡式
（４）中数据误差项与模型正则化约束项的比重，从而
给出合适的解．在多个源存在的情况下，我们一般可
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以采用Ｌ－曲线（Ｌ－ｃｕｒｖｅ）方法（即对应于不同λ时
反演的数据误差‖ｂ－Ａｘ‖２ 与模型约束‖ｘ‖１ 之
间关系的曲线）去选择合适的λ．
１．２　与波束形成及反投影方法的比较
对于式（１）所对应的复线性系统，其最小二乘解

为珘ｘ＝（ＡＨＡ）－１　ＡＨｂ，其中上标 Ｈ 表示复矩阵的复
共轭转置（Ｈｅｒｍｉｔｉａｎ）算子．考虑到传播矩阵Ａ的表
达式，ＡＨＡ 的对角线元素值均为Ｎ，如果我们做如
下近似：ＡＨＡ≈ＮＩ（Ｉ为单位矩阵）或者Ａ－１≈ＡＨ／Ｎ，
则可以得到式（１）的近似解，

珘ｘ（ω）≈ １ＮＡ
（ω）Ｈｂ（ω） （６）

式（６）通常被称为式（１）的伴随解（ａｄｊｏｉｎｔ　ｓｏｌｕｔｉｏｎ），

Ａ（ω）Ｈ 为伴随算子（ａｄｊｏｉｎｔ　ｏｐｅｒａｔｏｒ）［３７］．式（６）第

ｍ个元素（即位置在θｍ 的信号源的解）为

珘ｘｍ（ω）≈ １Ｎ∑
Ｎ

ｎ＝１
ｅｉωτｎｍｂｎ（ω） （７）

其物理含义是把观测数据（谱）做相应的走时相移后
再线性叠加并求平均来获得θｍ 位置的信号．式（７）的
反傅立叶变换结果等同于某一频率下时间域波形反

投影［２－３］叠加的结果ｓｍ（ｔ）≈１Ｎ∑
Ｎ

ｎ＝１
ｂｎ（ｔ＋τｎｍ），但传

统的时间域反投影为一定频率范围内的接收信号时

移叠加后的结果．
波束形成（ｂｅａｍｆｏｒｍｉｎｇ）方法是台阵信号分析

与检测领域经典的算法［３８］，已被广泛地应用于雷
达、声呐、通信、地球物理、天文、生物医学等领域．对
于传统的波束形成方法，在θｍ 位置其波束形成能量
（ｂｅａｍｆｏｒｍｉｎｇ　ｐｏｗｅｒ）可以表达为

Ｂｍ（ω）＝ １
Ｎ∑

Ｎ

ｎ＝１
ｅｉωτｎｍｂｎ（ω）

２

＝

ｗＨ（θｍ，ω）ｂ（ω）ｂＨ（ω）ｗ（θｍ，ω） （８）

其中 导 向 矢 量 （ｓｔｅｅｒｉｎｇ　ｖｅｃｔｏｒ）ｗ（θｍ，ω）＝
１
Ｎ
［Ａ１　ｍ，Ａ２　ｍ，…，ＡＮｍ］Ｔ．对比式（７）和式（８），可以把

波束形成方法理解为式（１）的伴随解的能量值，其值
在空间上是平滑分布的，其大小可以近似对应于可
能存在于θｍ 位置的信号源的强度．通常情况下，我
们选取波束形成能量的一些全局或区域极大值点作

为可能的信号源位置．在没有噪声且仅有一个信号
源存在的情况下，波束形成能量最大值的位置对应
着输入信号源的位置，但其分辨率随着频率的减小
而降低．在实际多个源存在的情况下，位于不同位置

的源的信号可能相互干扰，使得波束形成能量极值
点的位置并不对应于真正的信号位置．
很多高分辨率的自适应波束形成（ａｄａｐｔｉｖｅ

ｂｅａｍｆｏｒｍｉｎｇ）方法可以有效地检测多个信号源的
位置［３８－３９］，例如 ＭＵＳＩＣ方法［２０］．但是这些方法通
常需要信号是稳态的（ｓｔａｔｉｏｎａｒｙ），需要对信号进行多
次快照（ｓｎａｐｓｈｏｔ）以获得准确的互谱密度矩阵（ｃｒｏｓｓ－
ｓｐｅｃｔｒａｌ　ｄｅｎｓｉｔｙ　ｍａｔｒｉｘ）Ｒ＝Ｅ｛ｂ（ω）ｂＨ（ω）｝，其中Ｅ
表示对｛｝内表达式的均值求期望值，但这对于以瞬
态信号特征为主的地震信号而言一般很难准确得到

互谱密度矩阵Ｒ．对于 ＭＵＳＩＣ算法，还需要很好地
估计噪声子空间（ｎｏｉｓｅ　ｓｕｂｓｐａｃｅ）特征，但压缩感
知算法或很多其他波束形成方法直接对主要信号空

间进行操作运算．关于高分辨率自适应波束形成的
细节问题，我们不在此详述，请参阅上述相关文献．
１．３　测试结果及分辨率
基于频率域的压缩感知方法相对于传统的频率

域波束形成（或时间域反投影）方法而言具有更高的
空间分辨率．在仅有一个源存在的情况下，波束形成
方法得到的能量最大值点对应于源的真实位置，但
通常在高频情况下，该方法本身的台阵响应函数
（ａｒｒａｙ　ｒｅｓｐｏｎｓｅ　ｆｕｎｃｔｉｏｎ）会产生很多区域极大值假
象［１４］，从而对实际分析中源的辨识产生很大的干
扰，尤其是在多个源同时存在的情况下．但压缩感知
方法通常在仅有一个源存在的情况下可以非常好地

恢复源的空间位置分布和振幅，并且不会产生其他
众多的假象．对于多个源同时存在的情况，如图６所
示的两个源同时存在时，压缩感知方法可以更好地
分辨不同频率下的两个源的位置和强度（图６（ｃ）～
（ｅ）），而波束形成方法很明显在较低频时由于信号
的混淆而无法分辨出两个源的位置，给出了错误的源
的位置，例如位于两个输入源之间（图６（ｇ），（ｈ））．
虽然压缩感知算法在很大的频率范围内较波束

形成算法具有更高的空间分辨率，但在较低频时，也
难以同时分辨出多个源的位置，反映了该方法的分
辨率仍然受物理分辨率的限制．且因为压缩感知方
法是一种基于反演的方法，其本身也具有一定的不
稳定性，尤其是在较高频和噪声水平比较大的时候，
反演的结果可能会出现一定程度的假象，这需要我
们在后续结果分析中非常谨慎．

２　数据处理方法

目前我们提出的用压缩感知算法去研究地震的

２１９ 中国科学技术大学学报 第４３卷



　特

约

评

述

（ａ）本测试以２０１１年日本Ｔｏｈｏｋｕ海域９．０级大地震的破裂区域为反演区域，其接收台站主要以美国ＵＳＡｒｒａｙ台站为主；

（ｂ）反演区域输入的两个信号源及其强度大小，在产生理论数据时，我们加入了５％的高斯随机噪声，源区被离散为１０ｋｍ×１０ｋｍ的网格点；

（ｃ）～（ｅ）为用压缩感知算法恢复的不同频率下的信号源的位置和强度（如图中的有色小方块所示），黑色＋为输入的信号源的位置；

（ｆ）～（ｈ）为用波束形成算法计算得到的源区能量分布图，其中黑色ｏ显示区域能量极大值点，黑色＋为输入的信号源的位置

图６　用压缩感知算法和波束形成算法恢复两个输入测试信号源的结果（修改自Ｙａｏ等［３１］）

Ｆｉｇ．６　Ｒｅｓｕｌｔｓ　ｏｆ　ｒｅｃｏｖｅｒｉｎｇ　ｔｗｏ　ｉｎｐｕｔ　ｓｏｕｒｃｅｓ　ｆｒｏｍ　ｃｏｍｐｒｅｓｓｉｖｅ　ｓｅｎｓｉｎｇ　ａｎｄ　ｂｅａｍｆｏｒｍｉｎｇ　ｍｅｔｈｏｄｓ（ｍｏｄｉｆｉｅｄ　ｆｒｏｍ　Ｙａｏ　ｅｔ　ａｌ
［３１］）

破裂过程是基于频率域频谱资料的反演方法，在反
演之前我们需要对台阵接收到的时间域数据进行适

当的预处理．预处理的主要流程包括：①对波形数据
进行去均值、去倾斜、重采样、去仪器响应和带通滤
波处理；②用大地震波形纪录的前面若干秒Ｐ波波
形数据的互相关来对齐波形，从而有效去除掉从震
中到不同台站的射线路径上三维结构差异对走时的

影响［２－３］．第２步非常重要，如果波形未对齐，很可能
难以得到正确的和稳定的结果．一般我们将每个台
站纪录到的前面若干秒Ｐ波波形和所有台站对齐
之后 Ｐ 波叠加波形 （通常称为参考叠加波形

（ｒｅｆｅｒｅｎｃｅ　ｓｔａｃｋ））做互相关，如果互相关系数低于

０．６，我们通常将该台站数据去掉，以减少相关性较
差的数据或噪声水平比较大的波形数据对最终反演

结果的干扰．图７（ｂ）给出了美国 ＵＳＡｒｒａｙ台阵接
收到并按照上述预处理方法对齐后的２０１１年日本

Ｔｏｈｏｋｕ大地震的Ｐ波波形资料．
我们根据地震破裂的大致范围将源区反演平面

离散为若干网格点，如１０ｋｍ×１０ｋｍ的网格点，其
深度位于初始震中深度（如图２所示）．由于地震Ｐ
波波形已经相对于震中位置的初始Ｐ波对齐，且初
始Ｐ波的开始时间也对应于对齐后波形的零时刻
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（ａ）２０１１年日本Ｔｏｈｏｋｕ大地震震中位置（黑色五角星）及主震后４８小时内余震分布（红色点，震级均为４级或以上，地震目录

来源于日本ＮＩＥＤ），其中黑色箭头显示板块运动方向，紫色箭头指示美国ＵＳＡｒｒａｙ台站相对于震中的方位，黑色实线为日本海沟的位置；

（ｂ）美国ＵＳＡｒｒａｙ接收到的Ｐ波波形数据（已经经过预处理和对齐，频带为０．０５～４Ｈｚ）；

（ｃ）～（ｅ）用压缩感知方法反演得到的来自３个不同时间窗口（分别为２０～３０ｓ，９４～１０４ｓ，１５６～１６６ｓ）的０．３９Ｈｚ源的空间分布和振幅大小

（如图中有色小方块所示），其中紫色十字显示最大幅度的源的位置，空心五角星为初始震中位置，蓝色虚线为ＧＣＭＴ给出的地震破裂断层的走向；

（ｆ）～（ｈ）为用压缩感知算法反演得到的地震破裂所释放的３个不同频率的能量的大小和时空分布，其中圆圈面积正比于能量值（对不同

频率能量均做了归一化），颜色代表时间，黑色五角星为初始震中位置．（ｃ）～（ｈ）中蓝色实线为日本海沟的位置，黑线为日本岛海岸线．

其中（ａ）和（ｈ）中的黑色虚线区域代表了地震破裂滑移量较大的区域［３３］

图７　用压缩感知方法研究大地震破裂不同频率能量释放时空分布的例子（修改自Ｙａｏ等［２３，３１］）

Ｆｉｇ．７　Ｅｘａｍｐｌｅ　ｏｆ　ｕｓｉｎｇ　ｃｏｍｐｒｅｓｓｉｖｅ　ｓｅｎｓｉｎｇ　ｔｅｃｈｎｉｑｕｅ　ｔｏ　ａｎａｌｙｚｅ　ｔｈｅ　ｓｐａｔｉａｌ　ａｎｄ　ｔｅｍｐｏｒａｌ　ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎ　ｏｆ　ｓｅｉｓｍｉｃ　ｒａｄｉａｔｉｏｎ

ａｔ　ｄｉｆｆｅｒｅｎｔ　ｆｒｅｑｕｅｎｃｉｅｓ　ｄｕｒｉｎｇ　ｅａｒｔｈｑｕａｋｅ　ｒｕｐｔｕｒｅ（ｍｏｄｉｆｉｅｄ　ｆｒｏｍ　Ｙａｏ　ｅｔ　ａｌ
［２３，３１］）

（图７（ｂ）），所以式（１）中的传播矩阵Ａ的第ｎｍ 个
元素应修改为Ａｎｍ（ω）＝ｅ－ｉωΔτｎｍ ＝ｅ－ｉω（τｎｍ－ｔ

０
ｎ），这里

Δτｎｍ为从第ｍ 个源区格点到第ｎ个台站的理论走
时（τｎｍ）与从震中格点到第ｎ个台站的理论走时（ｔ０ｎ）
之差．因为波形已经相对于震中初始的Ｐ波对齐，

所以反演得到其他时间段的震源位置也是相对于震

中位置的，如果初始震中位置有误差，那么所得到的
其他源的位置将同时存在系统的偏差．对于２０１１年
日本Ｔｏｈｏｋｕ地震而言，研究表明不同方法和不同
数据得到的初始震中的位置可能存在超过５０ｋｍ
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的差异［４０］，所以可靠的初始震中的位置对于获取准
确的地震破裂中能量释放的绝对空间位置具有重要

的意义．
我们对已经对齐的台阵Ｐ波数据采用一种移

动窗的处理方法去获得不同时窗内不同频率的源的

空间分布［２３］，时间窗口的长度一般取决于研究频率
的大小，通常的标准是窗口的时间长度至少要比研
究的最长周期要大，例如对于研究０．２～１Ｈｚ频带
的源的分布，我们一般采用５～１０ｓ长的时间窗口，
对于研究０．０５～０．２Ｈｚ频带的源，我们通常选取

２０ｓ或更长的时间窗口，每次时窗的移动时间间隔
约在１～２ｓ，这样利于有效追踪整个地震破裂的过
程．虽然越短的时间窗口其时间分辨率越高，但如果
破裂区域和台阵的尺度较大，那么离震中较远的破
裂区域的源到各个台站相对于震中到各个台站的走

时差Δτｎｍ的变化会比较大，有时变化可达１０ｓ以
上，这时候为了使得大部分台站在同一时间窗内都
能有效地包含源信号，我们往往会增加时窗的长度．
我们对选取的时窗的各个台站的波形数据做傅立叶

变换以得到不同频率的观测频谱资料，然后再用压
缩感知算法反演得到该时窗内不同频率的源的分

布，即稀疏复向量ｘ（ω）的值．图７（ｃ）～（ｅ）给出了频
率为０．３９Ｈｚ下的２０１１年日本Ｔｏｈｏｋｕ大地震破
裂时３个不同时窗内的源的分布［２３］，显示出该地震
呈现明显的双向破裂特征，约在２５ｓ时地震破裂辐
射的能量的位置在震中附近，１００ｓ时能量主要分布
在震中东北方向约１００ｋｍ处，在１６０ｓ时能量辐射
主要在震中西南方向约１５０ｋｍ处．
对于采用移动窗方法去处理按震中初始Ｐ波

对齐的台阵数据时，我们需要对反演得到的稀疏源
的发生时间做一定的矫正［２３］，这是因为相对于震中
位置离台阵距离更近（或更远）的源到达台阵的平均
时间会比从震中到台阵的平均时间偏早（或偏晚），
对于破裂尺度较大的地震（如几百公里），其时间差
可以超过１０ｓ．对于某一移动时间窗［ｔｂｔｅ］，其中ｔｂ
为起始时间，ｔｅ为终止时间，如果该时间窗数据反演
得到的源的位置位于震中，那么该源的发生时间近
似为ｔｓ＝（ｔｂ＋ｔｅ）／２，如果源的位置在第ｍ 个格点
上，那么该源的发生时间应近似为ｔｓ＝（ｔｂ＋ｔｅ）／２＋
ｍｅｄｉａｎ（ｔ０ｎ－τｎｍ），这里ｍｅｄｉａｎ表示对所有台站（ｎ＝
１，２，…，Ｎ）的走时差（括号内表达式）取中位数，该
项即为因位置不在震中所增加的时间矫正项．如果
不做此时间矫正，那么得到的震源时间会不准确，从

而影响到地震破裂速度的估算．
对同一频率，我们将所有不同时窗数据反演得

到的源的结果（位置及矫正后的时间）结合在一起便
可以得到该频率下地震破裂能量释放源的时空分

布．图７（ｆ）～（ｈ）显示了采用压缩感知方法得到的

２０１１年Ｔｏｈｏｋｕ地震破裂过程中能量释放源在３个
不同频率下的时空分布［３１］，该逆冲大地震显示出明
显的随频率变化的能量辐射机制，较高频（０．５６
Ｈｚ）能量辐射主要发生在离日本岛更近的位置，但
较低频（０．０８Ｈｚ）能量辐射主要发生在离海沟更近
的位置．因为远震Ｐ波数据的反演结果在震源区域
几乎没有深度分辨率，但如果我们假设同震能量辐
射都发生在俯冲板块上，考虑到板块俯冲的方向，我
们推断高频能量辐射主要发生在比震中位置更深的

俯冲板块上，而低频能量辐射则主要发生在比震中
深度浅的俯冲板块上，显示出该地震与深度和频率
相关的同震破裂能量辐射特征．

３　俯冲带特大逆冲地震破裂及能量
释放规律

俯冲带大地震的破裂模式主要受控于俯冲板块

的几何特征和其表面的物理性质以及俯冲带的构造

性质和化学组分的差异［４１－４２］．对于大地震，其沿断
层走向方向的破裂尺度一般要大于沿断层倾向（或
深度方向）的破裂尺度，所以要确定沿断层倾角或深
度方向的破裂特征相对而言比较困难，尤其在使用
远震体波数据时．但因为俯冲板块表面的物理化学
性质会随着板块俯冲深度的变化而发生系统的变

化，如俯冲板块表面及周围介质的速度、正应力、温
度、孔隙中流体的含量等，所以我们预期俯冲带发生
的大地震也应该存在随深度变化的破裂特征．
地震学家早就发现［４３－４４］，发生在俯冲带浅部的

地震（尤其是海啸地震）通常会比同等震级但发生在
俯冲带较深部的地震具有更长的震源破裂持续时

间，并且高频能量辐射很少．但关于俯冲带逆冲大地
震随深度变化的破裂过程的细节却一直未能有效地

获得，直到２０１１年在日本发生了 Ｍｗ　９．０级的

Ｔｏｈｏｋｕ地震之后，地震学家通过大量的全球和区
域台阵数据以及不同的方法才逐渐清晰地认识到俯

冲带逆冲大地震随深度变化的破裂规律．例如，

Ｓｉｍｏｎｓ等［４５］及 Ｋｏｐｅｒ等［４６］均发现，通过低频数据
（如频率低于０．２Ｈｚ）反演得到的 Ｔｏｈｏｋｕ地震断
层面上滑移量较大的区域与用高频体波数据（一般
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图８　３个俯冲带逆冲大地震高频能量辐射主要区域和较大同震滑移区域的比较 （修改自Ｌａｙ等［３３］）

Ｆｉｇ．８　Ｃｏｍｐａｒｉｓｏｎ　ｏｆ　ｍａｊｏｒ　ａｒｅａｓ　ｆｏｒ　ｈｉｇｈ－ｆｒｅｑｕｅｎｃｙ　ｓｅｉｓｍｉｃ　ｒａｄｉａｔｉｏｎ　ａｎｄ　ｌａｒｇｅ　ｃｏ－ｓｅｉｓｍｉｃ　ｓｌｉｐ
ｏｆ　３ｓｕｂｄｕｃｔｉｏｎ　ｚｏｎｅ　ｍｅｇａｔｈｒｕｓｔ　ｅａｒｔｈｑｕａｋｅｓ（ｍｏｄｉｆｉｅｄ　ｆｒｏｍ　Ｌａｙ　ｅｔ　ａｌ

［３３］）

频率在１Ｈｚ附近）的反投影算法获得高频能量辐射
的空间位置存在明显的差异，高频能量辐射主要位
于比震中更深的位置（靠近日本岛），但同震滑移量
较大的地区主要位于震中深度附近及更浅的位置

（更靠近海沟），如图８（ｃ）所示．Ｌａｙ等［３３］发现，不仅
仅是 ２０１１ 年 的 Ｔｏｈｏｋｕ 地 震，２００４ 年 印 尼 的

Ｓｕｍａｔｒａ　Ｍｗ　９．２级地震及２０１０年智利的 Ｍａｕｌｅ
Ｍｗ　８．８级地震均存在相似的特征（图８）．这些结果
表明，俯冲板块表面在不同深度的摩擦性质可能存
在系统的变化（图９），从而导致这些逆冲大地震的
破裂和能量辐射在深度方向上存在显著差异［３３］．

图９　俯冲板块表面摩擦性质和稳定性的示意图

（修改自Ｌａｙ等［３３］）

Ｆｉｇ．９　Ｆｒｉｃｔｉｏｎａｌ　ｐｒｏｐｅｒｔｉｅｓ　ａｎｄ　ｓｔａｂｉｌｉｔｙ　ｒｅｇｉｍｅｓ

ｏｆ　ｔｈｅ　ｓｕｂｄｕｃｔｉｎｇ　ｓｌａｂ　ｉｎｔｅｒｆａｃｅ
（ｍｏｄｉｆｉｅｄ　ｆｒｏｍ　Ｌａｙ　ｅｔ　ａｌ

［３３］）

如果俯冲带逆冲大地震破裂存在随深度变化的

规律，那我们应该可以观察到地震破裂释放的能量
的空间和频谱分布特征的差异．但由于传统的时间

域或频率域的反投影算法在较低频率时（例如低于

０．２Ｈｚ）的空间分辨率较低，所以很难准确获得较
低频能量辐射可靠的空间位置分布．在节２中，我们
采用的压缩感知算法可以更为准确地获得地震破裂

过程中不同频率能量辐射的时空分布，例如２０１１年
日本Ｔｏｈｏｋｕ大地震［２３］，从而可以有效地用于研究
随频率和深度变化的同震破裂能量释放现象，对于
系统研究俯冲带逆冲大地震随深度变化的破裂规律

有着重要的意义．
本节将简单介绍用压缩感知算法系统研究全球

近１０年内发生的４个俯冲带特大逆冲地震的不同
频率能量的辐射规律的主要结果［３１］，这４个逆冲大
地震分别是 ２００４ 年在印尼发生的 Ｍｗ　９．２ 级

Ｓｕｍａｔｒａ地震、２００５年在印尼发生的 Ｍｗ　８．６级

Ｓｕｍａｔｒａ地震、２０１０年在智利发生的 Ｍｗ　８．８级

Ｍａｕｌｅ地震以及２０１１年在日本发生的 Ｍｗ　９．０级

Ｔｏｈｏｋｕ地震．对于２００４年和２００５年的Ｓｕｍａｔｒａ大
地震我们采用了密集的日本 Ｈｉ－ｎｅｔ台阵数据，对

２０１０年的 Ｍａｕｌｅ和２０１１年的 Ｔｏｈｏｋｕ地震，我们
主要采用美国 ＵＳＡｒｒａｙ及美国境内的其他地震台
站的数据，具体的台站分布及数据处理流程请见

Ｙａｏ等［３１］及本文中的节３．
我们的研究发现这４个俯冲带逆冲大地震均存

在与频率和深度相关的能量辐射特征（图１０），较低
频能量辐射（如低于０．２或０．１Ｈｚ）主要发生在俯
冲板块上比震中深度小的较浅部位置（更靠近海
沟），可能对应该区域破裂速度较慢及破裂尺度较大
等物理现象，但较高频能量辐射（如高于０．３或０．４
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其中横坐标０值处的黑色直线代表板块边界（海沟）的位置，

绿色虚线显示初始震中的位置，其深度用绿色数字表示

图１０　４个俯冲带逆冲大地震不同频率归一化能量辐射
（背景颜色）、归一化早期余震数目（蓝色曲线）及主要

同震滑移区域（绿色长条）沿板块倾角方向的分布关系

（修改自Ｙａｏ等［３１］）

Ｆｉｇ．１０　Ａｌｏｎｇ－ｄｉｐ　ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎ　ｏｆ　ｎｏｒｍａｌｉｚｅｄ　ｅｎｅｒｇｙ　ｏｆ　ｓｅｉｓｍｉｃ

ｒａｄｉａｔｉｏｎ　ａｔ　ｖａｒｉｏｕｓ　ｆｒｅｑｕｅｎｃｉｅｓ（ｂａｃｋｇｒｏｕｎｄ　ｃｏｌｏｒ），

ｎｏｒｍａｌｉｚｅｄ　ｎｕｍｂｅｒ　ｏｆ　ｅａｒｌｙ　ａｆｔｅｒｓｈｏｃｋｓ（ｂｌｕｅ　ｌｉｎｅｓ），

ａｎｄ　ｍａｊｏｒ　ｃｏ－ｓｅｉｓｍｉｃ　ｓｌｉｐ　ａｒｅａ（ｇｒｅｅｎ　ｂａｒｓ）ｆｏｒ　ｔｈｅ　４ｓｕｂｄｕｃｔｉｏｎ

ｚｏｎｅ　ｍｅｇａｔｈｒｕｓｔ　ｅａｒｔｈｑｕａｋｅｓ（ｍｏｄｉｆｉｅｄ　ｆｒｏｍ　Ｙａｏ　ｅｔ　ａｌ［３１］）

Ｈｚ）主要发生在震中深度附近或比震中更深的俯冲
板块上，可能反映该区域破裂速度较快及破裂尺度

图１１　俯冲带逆冲大地震破裂同震滑移分布、能量释放特征、余震分布及俯冲板块表面不同深度位置的

摩擦性质之间的关系示意图 （修改自Ｙａｏ等［３１］）

Ｆｉｇ．１１　Ｓｃｈｅｍａｔｉｃ　ｉｌｌｕｓｔｒａｔｉｏｎ　ｏｆ　ｄｉｓｔｒｉｂｕｔｉｏｎ　ｏｆ　ｃｏ－ｓｅｉｓｍｉｃ　ｓｌｉｐ，ｓｅｉｓｍｉｃ　ｅｎｅｒｇｙ　ｒａｄｉａｔｉｏｎ，ａｎｄ　ａｆｔｅｒｓｈｏｃｋｓ　ａｓ　ｗｅｌｌ　ａｓ

ｔｈｅｉｒ　ｒｅｌａｔｉｏｎｓｈｉｐ　ｔｏ　ｔｈｅ　ｆｒｉｃｔｉｏｎａｌ　ｐｒｏｐｅｒｔｉｅｓ　ｏｆ　ｔｈｅ　ｓｌａｂ　ｉｎｔｅｒｆａｃｅ　ａｔ　ｖａｒｉｏｕｓ　ｄｅｐｔｈｓ（ｍｏｄｉｆｉｅｄ　ｆｒｏｍ　Ｙａｏ　ｅｔ　ａｌ
［３１］）

较小．Ｙａｇｉ等［４７］通过一种改进的时间域反投影方法
也证实了２０１１年日本Ｔｏｈｏｋｕ大地震辐射的０．１～
０．５Ｈｚ能量主要位于震中和海沟之间的较浅位置，
但０．５～２Ｈｚ能量辐射主要位于比震中更深的位
置．这４个逆冲大地震较低频或中等频率的能量辐
射的位置的深度也基本上对应着同震滑移量比较大

的位置的深度（如图１０所示绿色长条的分布），在高
频能量辐射占主导的深度，同震滑移量相对比较小．
对比主震发生后开始两天的余震的深度和数量分布

（如图１０所示蓝色曲线），我们发现在俯冲板块浅部
（约在１５ｋｍ深度之上），即同震滑移较大和较低频
能量辐射占优势的区域，早期余震的数量很少，但在
主震深度附近或较浅的位置（约在１５～３５ｋｍ深度
范围）存在数量众多的早期余震，显示出主震断层破
裂滑移后会造成俯冲板块界面或之上的地壳内断层

的应力应变状态的重新分布，从而可能在某些断层
上触发余震．尤其是在逆冲大地震发生后，俯冲板块
浅部的余震数量明显少于深部，这可能意味着大地
震基本释放了浅部板块在地震间歇期间所累积的

应变．
图１１总结了俯冲带逆冲大地震破裂和能量释

放特征、余震分布及俯冲板块表面不同深度位置的
摩擦性质之间的关系［３１，３３］．俯冲板块的浅部（深度
约在１５ｋｍ之上）是属于稳定（ｓｔａｂｌｅ）的或有条件
稳定（ｃｏｎｄｉｔｉｏｎａｌｌｙ　ｓｔａｂｌｅ）的区域（图９），稳定区域
难以发生地震，但有条件稳定区域在某些情况下可
以失稳发生大地震，例如海啸地震．该深度区域发生
的地震一般伴随着较大同震破裂滑移、较慢的破裂
速度、较少的高频能量辐射和余震数目．该区域发生
大的同震滑移主要可能是由于如下原因：①俯冲沉
积物的摩擦稳定性的变化，即从浅部稳定的速度强
化性质过渡到较深部的速度弱化性质，断层泥的固
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结及岩化是其性质转变的主要原因［４８］；②孔隙流体
的热增压机制［４９－５１］，导致孔隙流体压力显著增加和
有效正应力显著降低，从而使得破裂更容易发生；

③俯冲板块浅部物质的动态孔隙流体压力变化及非
弹性形变效应［５２－５３］，该机制可以很好地解释地震、
大地测量及海啸等观测资料．
俯冲板块中等深度（约在１５～４５ｋｍ）是地震发

生的主要非稳定区域，其中约在１５～３５ｋｍ的深度
范围是俯冲带逆冲大地震孕育和发生的主要区域，
在俯冲板块表面存在较大尺度的非稳定凹凸体［３３］，
在大地震发生时通常会伴随着较大的同震滑移和中

等及较高频率的能量辐射，该区域也是主震后余震
发生的最主要深度区域．大地震在震中发生初始破
裂后会朝各个方向传播并释放出大量的不同频率地

震波能量，有的时候破裂能有效地到达俯冲板块浅
部，例如冲破已经俯冲至某一深度的坚硬海山的阻
挡［５４－５５］，从而引发破坏性极大的海啸地震．深度约
在３５～４５ｋｍ范围的俯冲板块较深部，是高频能量
释放的主要区域，在地震破裂中滑动量一般较小，一
般较难孕育和产生大的地震．这可能是因为深部断
层面上存在数量众多但尺度较小的不稳定区域，这
些小的凹凸体处在主要呈现塑性特征的介质中，但
大地震发生时这些不稳定小区域可能会被触发发生

破裂并释放出大量的高频能量［１７，１９，２２－２３，４５－４６］．
在某些年轻俯冲带的３０～４５ｋｍ深度之间，例

如日本的 Ｎａｎｋａｉ和北美的Ｃａｓｃａｄｉａ地区，俯冲板
块表面的摩擦性质表现为一种有条件稳定的状态，
研究表明该区域的孔隙流体压力比较大，从而使得
有效正应力比较小，很多小的凹凸体处于临近破裂
的状态，会频繁地或有规律地发生有周期性的非火
山型颤动、慢滑移和低频地震［５６－５７］．在此深度之下
的俯冲板块表面的摩擦性质一般处于稳定的滑移状

态，较难孕育和发生地震．

４　研究展望

从观测的角度去研究大地震的破裂过程对于认

识地震破裂的物理机制有着非常重要的意义，它与
从理论和数值模拟方面去认识地震孕育和破裂的机

理互为补充和支持．目前我们可以通过地震资料（包
括强震纪录、近场和远场波形数据、自由振荡数据、
余震空间分布数据等）、大地测量资料（ＧＰＳ，ＩｎＳＡＲ
等）、野外地质考察资料（地表断层信息、同震断层滑
动数据等）、甚至海啸海潮高度资料等众多数据去单

独和联合约束大地震的破裂过程．但由于方法和数
据的不同，不同研究小组得到的大地震破裂过程模
型往往存在很多的差异，例如有限断层模型的反演，
全世界有几十个研究小组都可以做，这些反演结果
可能在大尺度上比较类似，但在很多中等或较小尺
度的细节上差异较大．这些差异一方面来源于数据
资料本身的差异，另一方面也可能来源于不同小组
在反演过程中一些其他因素的影响，例如反演方法
的差异、断层模型的差异、速度模型的差异、破裂模
型约束的差异等．又如反投影算法的研究，虽然大致
结果相似，但也存在一定的差异，主要来源于台站分
布、初始震中位置、波形数据频带、预处理方法、处理
方法（时间域或频率域）等不同因素的影响．
由于有限断层反演和反投影算法获得的地震破

裂过程图像反映了两种不同的物理含义，所以很多
情况下很难将两种结果直接进行比较；但这两种结
果又存在着一些物理上的联系．因此，如何将这两种
结果有机地结合在一起去更好地认识地震破裂的过

程有着重要的意义．反投影方法一般简单快捷，可以
很快地提供地震破裂速度和大致破裂范围等信息，
为有限断层反演提供重要的模型约束；但反投影算
法无法给出破裂断层面滑动的具体信息和地震破裂

整体能量释放和震级大小等信息，这些信息却可以
通过有限断层反演方法来有效地获得．另一方面，反
投影算法给出的是震源区能量释放强度的时空分

布，而地震在破裂过程中的能量释放主要发生在断
层破裂过程发生变化较大的地方，例如破裂的起始
和终止位置、破裂速度和滑移发生 突 变 的 时
刻［１１，２８－３０］；有限断层反演一般很难准确获得这些物
理量剧烈变化的信息，且由于有限断层反演一般使
用较低频的资料，所以获得的模型很难反映高频能
量辐射的信息．如何从频率成分上拉近这两种方法
的差异，从而使得两种方法能够更有效地相互解释
和印证，是目前大地震破裂研究的一个非常重要的
方向．比如说，能否通过有限断层反演得到的地震破
裂滑移的模型去预测或印证远震或近震体波数据反

投影得到的中高频能量辐射的图像？

压缩感知算法所获得的大地震破裂过程中不同

频率的能量辐射的时空分布从数据的频率成分上拉

近了反投影算法和有限断层反演方法的距离，使得
两种方法在某种程度上可以进行有效的对比［２３，３１］，
但压缩感知算法的空间分辨率仍然存在物理极限，
在较低频且存在多个源的时候其结果可能很不准
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确．因此，一个重要问题是如何使有限断层反演所使
用的波形数据包括更多的高频数据；但加入更多的
高频数据往往会使得反演的结果不稳定，如何克服
这一技术难题是非常有意义的．
目前在对大地震的破裂过程的研究中所采用的

压缩感知算法仍然是基于比较简单的假设和反演方

法，在实际问题中该算法还需要进一步完善和改进，
以形成新的更为有效和更具有物理含义的算法．例
如低频能量的辐射区域可能并不是很稀疏分布的，
而更可能对应于有一定面积的区域源，针对不同频
率的源给出不同的稀疏定义会更有物理意义，例如
在某些与频率和面积相关的基函数上是稀疏的，而
不是在格点上是稀疏的．此外，目前除了所假设的空
间稀疏外，如何将时间域稀疏的概念也引入到压缩
感知算法中也是非常有意义的，即源的分布在时空
上都是稀疏的，这也符合某些大地震可以分成几个
子震的概念．由于压缩感知算法是基于反演方法的，
计算时间远高于传统的反投影算法，如何提高反演
方法的稳定性和求解的速度也是十分重要的问题．
作为近１０年来应用数学和信号分析领域蓬勃

发展的新方法，基于稀疏反演理论的压缩感知算法
在地球物理领域的应用还比较有限．但最近几年内
该方法已经开始成功地被应用于多个地震学和地球

物理的反演问题中，包括地震成像［５８］、大地震的破
裂和能量释放过程研究［２３，３１］、地震快速定位和震源
机制解的反演［５９－６０］、地震勘探领域波场的恢复和重
建［６１－６２］、地震信号分析与处理［６３］以及大地震同震及
震后位移形变场的大地测量数据成像［６４］等领域．可
以预见，压缩感知算法在地球物理学的研究中将发
挥越来越大的作用，为地球物理反演问题提供新的
思路和解决问题的新途径．
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