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摘要 地表松散的浅层结构是造成地震场地作用、加剧强震破坏的主要因素。通过探测了

解浅层结构是评估场地作用、进行场地分类、预防和减轻地震灾害的重要环节。地震噪声随时

随地存在，其能量分布在很宽的频带范围内，故近几年地震噪声探测被广泛应用于深层和浅层

结构研究。在地表浅层结构研究中，相对于主动源探测，利用地震噪声可以比较廉价地实现较

深范围的探测，并适用于更多的场地。本文将概述地震噪声浅层探测的数据采集方式和几种常

用的数据处理方法，及其最近几年的发展趋势。
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0 引言

除了水和基岩，地表浅层主要被松散的沉积土壤和风化岩石所覆盖。松散浅层介质特
征是低速度、低密度和高衰减，并且有较大的横向和纵向结构差异。从基岩至松散地表，波
阻抗差异显著:在数米到数百(或千)米范围内，可能会出现几倍到十几倍的变化。地震波
从深部基岩高波阻抗区域向地表低波阻抗区域传播时，遵从能量守恒并受基岩强波阻抗界
面的影响，会出现强烈的场地效应:地震波振幅被放大，产生共振，振动持续时间延长。浅层
结构的横向变化，如盆地界面起伏、地形变化等，有助于面波的激发，加剧波场相互作用，从
而产生二维或三维场地作用(如聚焦作用，Davis et al，2000;盆地边缘效应，Cornou et al，
2003;地形作用，Assimaki et al，2005)。

地震场地作用在地震破坏中扮演着非常重要的角色。Holzer(1994)对 1989 年美国
Loma Prieta M6. 9 地震的经济损失评估认为，在 60 亿美元的损失中有 69%是由于振动被场
地放大造成的。1985 年墨西哥 Michoacan Mw8. 1 地震对震中距约 400km 以外的墨西哥城造
成了严重的破坏( Flores-Estrella et al，2007)，引起了国际地学界对场地作用研究的重视
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(Kawase，2003);同年，IASPEI( International Association of Seismology and Physics of Earth's
Interior) 和 IAEE ( International Association for Earthquake Engineering ) 联合成立了 ESG
(Effects of surface geology)工作组，以促进场地相关研究的开展和合作。

除了对地震灾害的影响，松散浅层结构也一直困扰着地震波速度、衰减成像和接收函数
成像等方面的研究。由于台站下方的低速、高衰减浅层结构往往对走时和衰减系数有较大
影响，因此在速度和衰减层析成像中需要对这个影响进行适当校正。由于沉积层的放大和
共振作用，盆地内地壳和上地幔间断面的远震转换波往往被淹没，随机噪声却被放大，导致
信噪比降低，影响接收函数的提取。因此，去除浅部结构对地震波传播的影响成为深部结构
成像的关键(Langston，2011)。

和深部探测相比，浅层结构的探测具有更丰富的手段。利用地震雷达可快速得到浅层
介质的介电参数分布;由主动源反射 /折射地震勘探可以得到比较精细的界面分布或速度结
构;主动源面波勘探方法是目前工程应用中获得 S 波速度结构的一种主要探测手段。更为
重要的是，浅层结构可以用钻孔取样或测井等探入式探测方法，得到较为准确的波速、密度
等介质物性参数分布，以验证各种非探入式方法探测结果的可信度。

但是，在以地震的场地作用评估和地震动模拟建模为目的的浅层探测中，现有的主动源
探测方法和钻孔方法受到了挑战。上述两个目的要求浅层结构的探测至少要满足两个条
件:①需要知晓 S 波速度;②需要达到一定深度。浅层一定深度范围内(≥30m)的 S 波速度
分布是评估介质抗剪切破坏和场地效应的关键参数。钻孔测井相对比较昂贵;主动源反射 /
折射探测方法主要以 P 波勘探为主;主动源面波方法在采用常规震源时探测深度一般局限
在十几米内(Park et al，1999)。这些方法共同的问题是在城市区域的实施受到很多限制。

利用地震噪声探测浅层结构在一定程度上弥补了上述方法的不足。地震噪声探测实际
上属于被动源面波勘探。地震噪声富含比较广谱的面波成分，尤其是在主动源中所缺乏的
低频面波。面波探测深度一般是面波波长的 1 /2 或 1 /3，其中的低频面波成分意味着可以
探测更深的地下结构。由于噪声随时随地存在，噪声勘探不需要额外的震源;另外，噪声方
法对场地适应性很强，可以在主动源探测无法开展的高背景噪声区域实施。

利用噪声研究地下结构的历史可以追溯到 20 世纪 50 ～ 60 年代。Aki(1957)提出了利用
噪声提取 Rayleigh 波相速度的空间自相关方法(Space Autocorrelation，SPAC);当时因全球核
爆检测需要而发展起来的频率 －波数(Frequency-Wavenumber，F-K)方法也基本具备了检测
噪声面波的能力(Lacoss et al，1969;Capon，1969)。Henstridge(1979)简化了 Aki(1957)的公
式，并扩展了 SPAC 方法的适用性。但这些方法当时并未受到足够的重视，直到 20 世纪 80 ～
90 年代，它们才被逐渐重新应用(Okada et al，1983、1987;Tokimatsu，1997)。最近几年，随着利
用噪声研究深部结构的理论和应用的发展(Lobkis et al，2001;Campillo et al，2003;Shapiro et
al，2004)，基于噪声的浅层结构探测理论、方法和应用也得到快速发展(Kudo et al，2002;
Ohori et al，2002; Asten，2004; Morikawa et al，2004;Cho et al，2004、2006a、2006b、2008;Chávez-
García et al，2005;Tada et al，2007、2009; 何正勤等，2007;王伟君等，2009)。

本文主要介绍地震噪声的来源和特征，以及针对浅层结构常用的几种噪声探测方法。
和主动源的探测一样，噪声探测也涉及到数据采集和数据处理两个方面，数据处理可以进一
步细分为提取面波信息和反演速度结构。和主动源探测相比，噪声探测在数据采集和面波
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信息提取方面所具有的独特之处，是本文介绍的重点。

1 地震噪声源

在地球介质中传播的随机波场主要有地震尾波和弥散噪声(Ambient noise)两大类。地
震尾波是地震发生后，地震波在不均匀介质中的漫散射产生的(Aki et al，1975)，其存在依
赖于地震的发生。而弥散噪声随时随地都存在，是噪声应用的主要能量来源。弥散噪声主
要由人类活动噪声(如工厂机器的运转、汽车的行驶等)和自然环境噪声(如气压的变化和
海洋拍击海床等)组成(Bonnefoy-Claudet et al，2006 及其参考文献;Yang et al，2008)。

图 1 是河北沧州和北京两地白天地表观测到的噪声平均振幅谱。人类活动噪声的能量
主要集中在 1 ～ 2Hz 以上的高频段，是噪声中能量最强的部分，具有很强的时间和空间依赖
性。例如图 1 中 CZ1 和 CZ2 是两个相邻场地的结果，可以看到高频( ＞ 3Hz)能量的明显变
化。北京和沧州两地频谱成分几乎完全不同。0. 05Hz ～ 0. 2Hz 频带内的连续振动通常被称
为微震(microseism，Longuet-Higgins，1950;Hasselmann，1963)，它们被认为是海浪和海岸附
近的海床相互作用产生的;微震表现为两个波峰，第一峰 ( Primary microseism) 分布在
0. 05Hz ～ 0. 1Hz，第二峰( Secondary microseism)分布在 0. 1 ～ 0. 2Hz。这两个波峰在图 1 中
均有体现，但是由于观测时间较短，0. 05Hz ～ 0. 1Hz 之间的频谱有可能受到了仪器自噪声
(如摆锤稳定噪声)的影响。更低频的噪声，如周期大于 100s 的背景连续自由振荡，被称为
地球的“HUM”(Nawa et al，1998)，可能是在大气 － 海洋 － 海床的耦合过程中产生的(Rhie
et al． 2004，2006)。除了上述相对比较稳定的低频噪声源外，季风、本地和区域的气候变
化、洋流等其它因素导致的低频噪声具有较强的时空变化。所有这些噪声的能量相互叠加，
构成了相对广谱的噪声能量分布。因此由图 1 可见在其它频段也存在着一定的能量分布;
但相对而言，北京和沧州地区均在 0. 5 ～ 1. 0Hz 之间同步出现能量低谷。此外，低频能量总
体上在相邻场地(如 CZ1 和 CZ2)相对比较接近;但在远距离的场地之间(如北京和沧州)则
有显著差别。这些差别可能受到噪声源、传播路径和场地的综合影响。

噪声的组成比较复杂，目前研究尚不深入。噪声的应用研究一般均假设面波是噪声的
主要成分，并且其中主要是基阶 Rayleigh 面波能量。Bonnefoy-Claudet 等(2006)比较系统地
对浅层应用频段内( f ＞ 0. 1Hz)的噪声源进行了对比分析，认为上述第一个假设一般可以成
立，但第二个假设并不总是成立。噪声中体波和面波的比例、面波中 Love 波和 Rayleigh 波
的比例以及高阶和基阶面波的比例，与噪声源的属性和场地条件密切相关，不同地区不会出
现比较固定的比例。不少地区和不同频率(0. 1Hz ～ 12Hz)的对比发现，噪声中的 Love 波比
较突出，可占面波能量的 50%以上。

2 数据采集

和主动探测相比，噪声探测的特点在于其对采集仪器和观测时间的要求。由于噪声能
量相对较低(特别是 f ＜ 1Hz 的噪声)，要求采集仪器要有足够的灵敏度和动态范围。振动
传感器一般使用单分量或三分量传感器速度型的工程检波器和地震仪。工程检波器成本
低、体积相对较小便于携带和布设;但动态范围小，灵敏度低，其带宽低频端一般在 2. 5Hz
以上。地震仪通常是三分量传感器且配置独立的采集器，动态范围大，灵敏度高，有较好的
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图 1 河北沧州(CZ1、CZ2)和北京(WKS1)三个点位地表噪声观测的平均振幅谱
记录仪器是 Nanometrics Trillium40 宽频带(40s ～ 100Hz)地震仪，采样率 100Hz。CZ1 和 CZ2 相隔几百米，同时观测;但

北京 WKS1 和 CZ1、CZ2 不是同时观测。不同线型表示不同点位，不同颜色表示不同分量

低频探测能力(例如一般短周期仪器的平坦仪器响应可低于 0. 5Hz);但成本高、体积大，不
利于搬运和布设。噪声探测一般需要较长的观测时间，且随着探测频率的降低而增加。

地震噪声数据一般通过台阵观测采集，其几何排列可分为一维线性排列和二维排列。
几何排列和处理方法的相关性很强。一维排列沿用了主动源探测的观测方式，主要利用沿
排列方向传播的噪声能量，其优点是观测场地的选择和观测点位置的确定相对比较容易。
二维排列增加观测场地选择(尤其是城市区域)和观测点位置测量的难度，但它能更有效地
利用来源于不同方向随机分布的噪声能量，是噪声探测的主要观测模式。台阵的几何排列
直接影响观测结果:面波频散曲线的拾取频带范围与孔径大小和台间距有关。一般规则是
孔径大，可拾取频带向低频扩展;台间距增大，可拾取频带的高频端将缩减。因此在相似几
何排列的情况下，观测台数量往往能够影响台阵整体的空间分辨率或频带范围。另外，为了
减少观测点位置对频散曲线精度的影响，台阵观测(特别是二维排列)一般需要较高精度的
测量工具(如差分 GPS)。

3 几种方法的介绍
3. 1 倾斜叠加方法(Slantstack)

倾斜叠加(Thorson et al，1985)，或叫 p-!变换，原是地震勘探处理中的一种叠加方法。
它的思想是将台阵的空间 －时间域记录转换到慢度 －频率域，具有相同慢度的信号通过叠
加能量被加强，其它不相关的信号则被压制。在这个转换过程中，面波和体波被分离开:在
慢度 －频率域，不同频率的面波能量表现为曲线，不同频率的体波能量则表现为直线。

以倾斜叠加为核心的地震噪声处理方法中，其中一个典型是 ReMi ( Refractor
Microtremor)方法(Louie，2001)。该方法沿用了地震反射 /折射勘探设备，将 24 ～ 48 道的低
频检波器线性排列进行观测。1 次观测记录的时间窗长 20 ～ 60s，需要观测 3 ～ 10 次。基本
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处理流程如下:
对于每次多道记录的 R( x，t)首先进行倾斜叠加( p-!变换)，即沿剖面的简单线性积分

R( p，! ) = Σ
n

i = 1
R( xi，t = ! + pxi) (1)

其中 n 表示观测的道数，p 是射线参数(视速度的倒数，视慢度)，!是截取时间。由于 p 和 !
都是离散的，因此，p-!变换实际上是在 p 和 !设定的变化范围进行扫描变换处理。将 R( p，
! )对 !进行傅立叶变换并得到其振幅谱 Sa( p，f)。由于双向传播的对称性，将振幅谱按照
p = 0为中心对折叠加得到 Sa( p ，f)。

最后将所有重复观测记录的 Sa( p ，f)叠加得到总的振幅谱 St( p ，f)，并在此结果的
基础上拾取 Rayleigh 波相速度频散曲线。由于来自不同方位的噪声源产生的面波和观测剖
面以 θ 角度斜交，因此在观测剖面上，它们的视速度表现为 V true ( f) / cosθ( V true ( f)是真实相
速度);在慢度 －频率域的振幅谱 St( p ，f)上，这些面波表现为比较宽的能量带。沿剖面
传播的 Rayleigh 波( θ = 0°，180°)分布在能量带的下缘，因此 ReMi 通过拾取能量带下缘获得
真实的 Rayleigh 波频散曲线 (图 2)。

图 2 ReMi 方法得到的振幅谱
在高能量带的下缘拾取 Rayleigh 波相速度频散曲线(图片摘自 www． optimsoftware． com)

为了进一步利用线性观测剖面外的面波能量，Park 等(2008)在主动源 MASW(Multi-
channel Analysis of Surface Waves)方法(Park et al，1999)基础上提出了 RPMASW(Roadside
Passive MASW)方法。由于噪声源来自于不同的方向，它们和线性观测剖面主要表现为如
下 3 种关系:面波近似为平面波时(震源较远)，IP( Inline Plane，源和接收器在一条线上)和
OP(Offline Plane，源和接收器不在一条线上);面波为柱状波 (震源较近)时，OC ( Offline
Cylindrical，源和接收器不在一条线上)。对于某个频率，在时间 －偏移距剖面，IP 和 OP 面
波走时曲线为直线，斜率是速度和视速度的倒数;而 OC 面波走时曲线则为双曲线。ReMi
方法实际上仅考虑了 IP 的能量。

RPMASW 方法相当于频率域的倾斜叠加方法，对频率( f)、相速度( c)和入射角( θ)3 个
变量进行扫描叠加:将每次记录的 R( x，t)先转换到频率域 R( x，f)，然后对每个特定的频率
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和扫描相速度，进行相位偏移(φ i)再叠加得到能量分布

E( f，c) = Σ
θ
Σ

n

i = 1
e jφ iR i( f) (2)

其中 φ i = － 2πfLi / c，Li是源和接受点之间距离。平面波情况下，Li可以取 xi cosθ 计算相对相

移。柱面波时，Li = ( xs － xi)
2 + y2

槡 s = ( ys / tanθ － xi)
2 + y2

槡 s (其中( xs，ys)为源位置，( xi，0)
为接受点位置)。噪声源的位置是不确定的，但 Park 等(2008)认为可以将 ys取观测线到马
路中央的距离作为近似。考虑了不同方位入射面波的能量后，拾取的频散曲线则更接近于
2D 台阵观测的结果。采用类似的扫描、相移叠加方法，(2)式可应用于二维的观测台阵
(Park et al，2004)。

噪声倾斜叠加方法使用了主动探测的观测体系，由此可以轻松地实现主动和被动相互
结合的探测方式，扩展频散曲线可探测频率范围(Park et al，2005、2007)。这类方法可拾取
的最大面波波长与台阵的长度相当，如果取面波的探测深度为面波的半个波长，则其可探测
的深度相当于台阵长度的一半;而可拾取的最小波长和道(台)间距相当。
3. 2 噪声 F-K 方法

噪声 F-K 方法假设面波是噪声的主要成分，将空间 －时间域的噪声记录转换到频率 －
波数域后，不同频率的面波在(1D 或 2D)波数空间上会出现相应的高振幅能量;确定该能量
的位置即可得到波数，并计算出相应频率面波的相速度。相同频率的面波在不同时间通过
台阵时，尽管入射角不同(波数矢量不同)，但在横向均匀介质中，它们的相速度应该是一致
的(波数幅度相同);因此对于不同时间得到的同一个频率的相速度的分布进行统计，它们
应该表现为以真实相速度为中心的近正态分布(如图 3(b))。出现这种分布的原因在于介
质的非横向均匀影响和 F-K 方法的空间分辨率。因此 F-K 方法的关键在于提高波数空间
的分辨率，如区分相似入射角同时入射的面波。

F-K 方法主要应用于二维台阵观测。但理论上也可用于一维线性台阵。由于 F-K 方法一
般拾取具有最大能量的地震波的波数，如果 IP 能量不具优势，一维 F-K 结果将会有较大偏差。

常用的 F-K 方法有波束合成方法 ( Beam-Forming Method，BFM 或称常规 FK 方法，
CVFK)( Lacoss et al，1969)和最大似然法(Maximum Likelihood Method，MLM 或称高分辨率
FK 方法，HRFK)(Capon，1969)。F-K 功率谱估计分别为

PB( f，k
→
) = Σ

n

i，j = 1
φ ije

i k→( x→ i － x→ j) (3)

PM( f，k
→
) = Σ

n

i，j = 1
φ －1

ij e
i k→( x→ i － x→ j( )) －1 (4)

其中 P 的下角标 B 和 M 分别表示 BFM 和 MLM 方法;n 是台站数; φ ij是第 i 和 j 台数据的交

叉功率谱( cross-power spectra)。 k
→
是波数矢量，x

→
是观测点的位置。Capon(1969)指出 MLM

方法的空间分辨率要高于 BFM 方法，但是对测量误差更加敏感。
利用垂直向记录，对每个频率计算出 F-K 功率谱，然后可用网格搜索法在波数空间内

找到最大 F-K 功率谱对应的波数 k
→
，则相应频率的 Rayleigh 波相速度为

c( f) = 2πf
k
→ (5)
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将不同时间得到的相速度，利用统计方法确定最终的相速度。为了得到足够的样本，F-
K 方法往往需要更长时间的记录。

F-K 方法可以利用三分量记录提取 Love 波的频散曲线(Fh，2008; Poggi et al，2010)。
水平向分量包含 Rayleigh 波和 Love 波的能量，假设它们来自同一震源，由于极化方向不同，
Rayleigh 波能量分布在入射角( θ)方向(径向)，Love 波能量分布在与入射角垂直的方向(切
向)。首先通过垂直向分量的 F-K 分析得到入射角 θ，然后对两个水平向分量进行旋转变
换，分离水平分量的 Rayleigh 波和 Love 波能量，获得 Love 波的 F-K 功率谱，最后类似于
Rayleigh 波分析提取出 Love 波频散曲线。

F-K 方法的优势是观测台阵的布设相对比较自由，可以采用圆形、十字、L 型或随机分
布。但是不同台阵排列具有不同的台阵响应函数(相当于空间采样函数)。有限的采样点
钝化了 F-K 的空间分辨率，其排列方式进一步限制了不同频率面波的分辨率。Picozzi 等
(2010)认为，反卷积去除台阵响应函数可以提高台阵的空间分辨率，提高对相速度的识别
精度。有关台阵响应函数的讨论可参见 Wathelet 等(2008)和 Foti 等(2011)的文献。

和倾斜叠加方法类似，台阵的孔径尺度(最大台间距，Dmax)和最小台间距(Dmin)决定了
台阵的探测能力。Tokimatsu(1997)提出 λmax ＜ 3Dmax和 λmin ＞ 2Dmin关系式，其中 λmax和 λmin

是能探测的最大波长和最小波长。以面波半波长为探测深度，则 F-K 方法能够探测的最大
深度约为 1. 5Dmax。

图 3 是在北京城区一个二维台阵观测的 HRFK 结果。由于台阵响应函数的限制，低频

图 3 二维台阵观测的 HRFK 结果
( a) 台阵的几何排列，该台阵位于北京英东游泳馆后面，使用 48 道 2. 5Hz 垂直向检波器;( b) 1 ～ 30Hz 相速度

的概率密度分布，颜色表示不同的概率密度，图中黑线和细竖线为正态拟合得到的 Rayleigh 波频散曲线和拟

合误差; ( c) 对图( b)中单个频率(4. 53Hz)相速度的概率密度分布(蓝线，所有时间窗 HRFK 分析的结果)和

正态拟合结果(红线)
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端的分辨率降低，只可有效拾取到 2. 7Hz 左右;而高频出现假频现象，只可有效拾取到约
12. 0Hz(图 3( c))。图 3(b)是 4. 53Hz 噪声信号在不同时间段的相速度概率密度分布曲线，
由于该频率的台阵响应函数有适当分辨率，概率密度曲线基本呈现正态分布。
3. 3 空间自相关方法(SPAC)

Aki(1957)提出了与倾斜叠加及 F-K 方法完全不同的思路以研究面波相速度。其核心
在于将整个波场集成到单个属性即方位角平均空间自相关函数，其它属性如其振幅、入射方
位角的影响则在这过程中被削减，使这个空间自相关函数只和面波的相速度有关。

传统的空间自相关方法(SPAC)有一个中心观测点，其它观测点分布在半径为 r 的圆周
上。对于垂直向观测记录，经过方位角平均的 SPAC 函数为

ρ(ω，r) = 1
2π∫

π

－π
F〈R( r，θ，s)R * (0，θ，s － t)〉dθ (6)

其中 θ 为方位角; 〈〉表示在圆周上和中心点记录的集合平均(ensamble average)，* 表示复数
共轭，F 为针对时间变量 s 的傅里叶变换。SPAC 因子定义为

ρ0(ω，r) = ρ(ω，r) /ρ(ω，0) ≈ J0( rk(ω)) (7)
上式右侧当噪声在时间和空间上呈稳态，且基阶 Rayleigh 波为噪声的主要成分时成立。

其中 J0为 0 阶 Bessel 函数，k 是 Rayleigh 波的波数。在式(7)中 r 是固定的，对于一个频率，
通过扫描不同的波数，将空间自相关函数拟合至 Bessel 函数，由最小误差得到该频率的波
数;根据式(5)得到相速度。

SPAC 探测深度为 2r≤λ≤15. 7r (Henstridge，1979; Chávez-García et al，2005);其中 r
是台阵半径，λ 是面波波长。和 F-K 方法相比，SPAC 方法尽管在台阵排列上有更严格的要
求，但可用较小的台阵孔径获得较低频的频散曲线;此外，SPAC 方法可用更少的台站数量
获得 F-K 方法用较多台站才能够获得的频散曲线结果(Okada et al，2003)。

后续的研究对 SPAC 在理论、实际应用等方面进行了大量的改进，成为发展分支最多的
一种方法( Ling ＆ Okada，1993; Okada et al，1994、2003、2006; Bettig et al，2001; Asten，
2004; Morikawa et al，2004; Chávez-García et al，2005; Asten，2006; Cho et al，2006a、
2006b; Tada et al，2007、2009;)。Ling 等 (1993 ) 和 Okada ( 1994 ) 提出 ESAC ( Extended
SPAC)方法，把式(7)中 r 作为变量参与拟合。ESAC 的观测系统可更灵活，不再局限在一个
圆内。基于圆形台阵的通用公式(Cho et al，2006a)，Cho 等(2006b) 和 Tada 等(2007)提出
了一系列的新方法，旨在提高台阵的探测深度、提取高阶 Rayleigh 波频散曲线和 Love 波频
散曲线。例如 Cho 等(2006b)展示出 CCA(Centerless Circle Array)可探测的面波波长可接
近 50r。如果台阵的信噪比足够高，CCA 探测深度仍有可能提高。Cho 等(2008)提出台阵
半径只有 30cm 的迷你台阵，可以满足在城市地区找到足够安静的地方进行观测，这种改进
甚至能够得到 500r 波长的面波频散曲线。
3. 4 噪声干涉方法

地震波干涉方法 ( Seismic Interferometry，SI; Claerbout，1968 )，是利用互相关方法
(Cross-Correlation，CC;Lobkis et al，2001; Campillo et al，2003; Shapiro et al，2004、2005)或
反卷积方法(如 Vasconcelos et al，2008)得到台站间的经验格林函数并提取出频散曲线，进
一步反演地下的速度结构。这类方法目前更多用于深部结构的探测(如 Campillo et al，
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2003;Shapiro et al，2004)。Tsai 等(2010)证明 SPAC 方法和 CC 方法实际上是等效的，它们
只是相对于在频率域(SPAC)和时间域(CC)的噪声相关应用。SPAC 和 SI 的主要区别在于
SPAC 计算包含方位角的平均。Shiraishi 等(2006)指出方位角平均实际上起到压制非各向
同性波场影响的作用。在一定波场条件下，SPAC 也可以用两个台得到足够精度的结果
(Chavez-Garcia，2005)。因此，Yokoi(2010)认为在适度非各向同性波场的条件下，SPAC 和
SI 的结果没有差别。

浅层结构研究中使用 SI 方法主要是因为它具有更深的探测能力。为了达到较深的探
测深度，必须扩大观测台阵的孔径尺度，但现有的多台台阵探测方法均隐含台阵下方是横向
均匀的假设，随着覆盖面积的增大，台阵下方横向不均匀影响将更为突出。多台台阵方法仅
能得到整个台阵下方的平均频散曲线，而 SI 方法可以得到所有台站对之间的频散曲线，有
利于反演台阵下方二维或三维的速度结构(Picozzi et al，2009; Renalier et al，2010)。由于
数据处理技术的不同，Chávez-García 等(2005)用小台阵数据发现同样的数据使用 SI 方法能
够得到更低频的频散曲线，而 SPAC 方法则偏向于得到高频结果;它们之间有一定的互
补性。

除了利用双台数据提取面波频散曲线，SI 方法也用于多台台阵数据处理以改善频散曲
线的拾取。Gouédard et al． (2008)提出噪声相关倾斜叠加方法(Noise Correlation Slantstack，
NCSS)，通过计算台阵内所有台站对的互相关函数，并将其按照台站间距排列成类似 ReMi
的一维剖面，再用 F-K 方法处理该剖面拾取频散曲线。利用 10 个台的合成数据，对比了
SPAC 和 HRFK 方法处理结果，发现 NCSS 能够获得更准确且频带更宽的 Rayleigh 波频散曲
线;同时该方法也能够获得准确的 Love 波频散曲线。类似于 NCSS 的处理，O'Connell 等
(2011)的 IMASW 方法 ( Interferometric MASW)在一维的 ReMi 或 MASW 观测数据的基础
上，利用地震干涉方法改善了低频 Rayleigh 波频散曲线的提取。
3. 5 噪声水平 －垂直向谱比法(NHVSR)

噪声水平 － 垂直向谱比法 ( Noise Horizontal to Vertical Spectra Ratios，NHVSR )
(Nakamura，1989)，又称为 QTS(Quasi-Transfer Spectra) (Nakamura，2009)，广泛用于地震场
地研究，如沉积层的共振频率和场地放大系数(Bonnefoy-Claudet et al，2006)。NHVSR 的观
测非常简单，仅需要单台三分量地震仪，进行几十分钟至 1 小时的观测。单台仪器对场地的
要求不高，非常适用于城市区域应用。NHVSR 计算使用如下公式

NHVSR = (SP2
NS + SP2

EW ) /2SP
2

槡 UD (8)
其中，SPNS、SPEW和 SPUD分别表示南北、东西和垂直分量的频谱。对连续波形进行分段

处理计算频谱。分段的长度取决于计算 NHVSR 的低频，要求每个时间段包含至少 10 个低
频周期;例如低频要计算到 0. 2Hz，分段长度最少要 50s。最后将所有窗口的 NHVSR 平均得
到最后结果和误差分布。

尽管目前对 NHVSR 的机制仍有一定争议，但普遍认为单台 NHVSR 得到的峰值频率非
常接近于沉积层的 SH 波的共振频率(如 Bonnefoy-Claudet et al，2006)。SH 波的共振频率
( fr)是由沉积层 S 波平均速度(V sa)和沉积层的厚度(h)决定的，近似为

fr = n × Vsa /(4h) (n = 1，3，5，7…) (9)
n = 1 时，fr是基阶共振频率，其它则为高阶共振。在通常情况下，NHVSR 仅出现基阶共
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振。如果研究区内沉积层的横向速度分布比较相似，利用少数已知的沉积层厚度资料，建立
共振频率和沉积层厚度的经验转换关系式(如 Ibs-von Seht et al，1999;Parolai et al，2001)，
NHVSR 共振频率可以直接转换成沉积厚度;因此 NHVSR 也广泛用于盆地结构研究(如 Ibs-
Von Seht et al，1999; Delgado et al，2000; Parolai et al，2002; 谢晓峰等，2007;Wang et al，
2008;陈棋福等，2009;王伟君等，2011; zalaybey et al，2011)。因为 NHVSR 的观测和处理
快捷、廉价，可以在研究区内进行较高密度的观测，快速获得区域的沉积层界面深度分布。
3. 6 Rayleigh 波椭圆率方法

Rayleigh 波椭圆率是 Rayleigh 波地表记录的水平分量和垂直分量的比值。特别在强波
阻抗界面，如在沉积土层和基岩界面，由于 Rayleigh 波传播方向的倒转，椭圆率出现极化现
象，在频率轴上出现强波峰和波谷(Malischewsky et al，2009)。当两层介质的波阻抗比足够
大时，这个波峰频率近似 SH 波在沉积层的共振频率。

和频散曲线相似，不同频率的椭圆率曲线形态(振幅)反映相应深度内地下介质特征，
可以直接用于反演速度结构。当基阶 Rayleigh 波是噪声主要成分时，NHVSR 曲线和
Rayleigh 波椭圆率曲线非常相似(Fh et al，2003)。但因 Love 波在噪声面波中有相当的比
例，对 NHVSR 结果有一定的影响 (Bonnefoy-Claudet et al，2008)，故 NHVSR 曲线一般不能
直接当作 Rayleigh 波的椭圆率曲线。

Fh 等(2009)提出利用连续小波变换从单台三分量记录中提取 Rayleigh 波椭圆率曲线
的方法。利用 Rayleigh 波在垂直向有能量分布以及 Rayleigh 波水平分量和垂直分量有 90°
延时的特征，首先在垂直向时频分布上找到 Rayleigh 波的能量分布，然后在 1 /4 周期延时处
找到水平向的能量分布，它们的比值就是椭圆率在不同频率的表现。利用上述 Rayleigh 波
特征，Hobiger 等 ( 2009 ) 提出了利用结构工程中的随机衰减技术 ( Random Decrement
Technique，RayDec)从单台噪声观测中提取 Rayleigh 波椭圆率曲线的方法。

利用台阵观测更有利于提取精确的 Rayleigh 波椭圆率曲线。目前主要有两种方法:一
种是利用台阵分析方法 ( F-K，SPAC) 得到噪声中不同频率的 Rayleigh /Love 成分比率
(Khler et al，2007)，用该比率校正常规的 NHVSR 而得到椭圆率曲线。第二种是利用三分
量 F-K 分析方法，分离出 Rayleigh 波水平分量(径向)和垂直分量的 F-K 交叉谱，得到频率
相关的椭圆率曲线(Poggi et al，2010)。

较之其它方法，Rayleigh 波椭圆率方法最大的特点是可以限制基岩界面附近的结构。
图 4 是利用 Rayleigh 波椭圆率曲线反演速度结构的例子。该椭圆率曲线是在北京东三旗单
台地表观测得到的 NHVSR 曲线经过简单校正(假设 Love 波占面波的 50% )后得到的。反
演的基岩界面深度接近于真实的界面;椭圆率波峰周边的曲线对基岩界面附近结构比较敏
感，拟合误差相对其它频率较小。实际上，椭圆率曲线和频散曲线对地下的 S 波界面深度和
速度有不同的灵敏度。椭圆率曲线波峰的频率和振幅对沉积层总体的厚度和基岩的速度更
为敏感，而频散曲线对浅层结构的敏感性是自上而下的。因此椭圆率曲线和频散曲线的联
合反演能够更好地限制反演的非线性问题(Parolai et al，2005;Picozzi et al，2007;Arai et al，
2005)。

使用单台观测快捷和廉价，但 NHVSR 的峰值频率和振幅不可避免地受到 Love 波等其
它因素的影响，无法得到场地放大系数，也给场地共振频率的估计带来一定的误差。Poggi
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图 4 利用 Rayleigh 波椭圆率曲线反演北京东三旗地区的速度结构
( a)反演 P 波速度;( b)反演 S 波速度;( c)椭圆率曲线(黑线)和拟合结果;

其中间小图是东三旗地质勘探钻孔，基岩顶面约在 200m 深处

等(2011)摒弃了 NHVSR 方法，从单台记录中提取椭圆率曲线获得椭圆率峰值频率;同时利
用台阵分析得到的频散曲线建立沉积层速度和深度的经验关系式;通过拟合椭圆率峰值频
率和沉积厚度的经验关系，利用大量单台观测点的椭圆率峰值频率建立基岩界面;由界面和
速度综合计算获得共振频率和场地放大系数。这是一个比较典型的综合应用浅层探测方法
的例子，体现了从观测至沉积层结构的反演和模型的建立，最后回归到浅层结构研究的重要
目的———场地作用。但相对于 NHVSR，这个处理流程需要更多的计算处理。

4 总结

本文概要地介绍了目前地震噪声浅层结构探测的主要方法。总体来说，这些方法提供
了比较丰富的手段来研究地下浅层结构。对于这些方法的选择，取决于仪器、场地和研究的
目标深度。倾斜叠加方法沿用了地震反射 /折射的设备和观测方式，可以轻松地将主动源探
测和被动源探测结合起来，提高浅层的探测精度。这类方法目前大部分应用于百米深度范
围内的速度结构反演。F-K 方法可以比较自由地布设台阵，研究噪声源的方位分布、成分组
成等特征。SPAC 和 SI 方法目前正逐步融合于统一的理论基础框架，其数据处理技术具有
相互借鉴的可能性，是目前具有较大发展空间的方法。和 F-K 方法相比，它们对深部结构
的研究更有效率，可以用较少台站(最少两个)和较小台阵孔径达到相似的效果。椭圆率反
演则可简化到只用一台三分量仪器，更适用于限制沉积界面底部的结构。NHVSR 方法数据
处理最简单，而且往往能够一举两得，不仅可以获得沉积结构的共振频率，也可以得到基岩
的大概深度。

扩展可获取的频散曲线频段、提高频散曲线的检测精度、识别和利用噪声中的 Love 波
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成分以及高阶的面波成分是目前探测方法发展的主要趋势。而各种方法的相互结合，例如
主动与被动探测的结合、SI 方法与倾斜叠加和 F-K 方法的结合、F-K 方法与椭圆率方法的结
合等是目前发展探测方法的重要途径。
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Review on near-surface soft structure investigation with seismic noise
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Abstract The near-surface soft structures can cause the seismic site effects which are the main
reasons to intensify the earthquake hazard． So the investigation of the near-surface structure is a
key step to site effects evaluation，site classification and seismic hazard prevention and reduction．
Seismic noises are extensively used as sources in deep and shallow structures studies in recent
years because they exist anytime and anywhere with relative wide spectral energy distribution． The
investigation of shallow structure with seismic noise can be economically performed to deeper
range comparing to active source exploration，and can be carried out in noisy site． This paper
shortly reviews the most typical noise exploration methods in shallow structures，including data
collection，processing and their most recent development．
Key words:Near-surface structure investigation Seismic noise
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